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はじめに 

本業務は，火山活動とその休止期間の関係を火山の特性，岩石学的特徴，地下構造探査等の地球

物理学的手法及び地下水等の地球化学的調査手法等の最新知見に基づく火山活動に起因する事象

調査から，原子力施設に影響を与える火山活動の可能性をより定量的に評価するための評価基準，

火山活動モニタリング基準を作成することを目的としている．その達成のため，以下の 4項目の

調査研究を実施した． 

 

(1) 巨大噴火の噴火準備・進展過程に関する調査・研究 

本調査・研究では，これまでの調査結果を踏まえて，姶良カルデラ火山等について，巨大噴火の

長期的・短期的推移の具体的な時間スケールを制約するため，巨大噴火及びその前後の主要な噴

火について，複数の年代測定手法を組み合わせて噴火年代を与える．また，カルデラ近傍でのボ

ーリング調査，巨大噴火及びその前後の噴出物の分布や層序関係，斑晶や組成の特性等の地質学

的手法を用いて調査し，噴出物の時間的及び空間的な分布と噴火史に基づく噴火の準備・進展過

程を検討する．今年度は，姶良カルデラ・阿蘇カルデラ・洞爺カルデラを対象とした調査研究を

実施している． 

1) 姶良カルデラにおいては，約 3 万年前の入戸火砕流噴火に先行して発生している複数の噴火

について，既存の研究結果（長岡ほか，2001等）に基づいた地質学的調査を行い，直下の土

壌や噴出物に含まれる有機物を用いた炭素 14 年代測定およびそのほかの適切な年代測定に

より層序および分布を確立させ，大規模噴火前後の噴火履歴を復元する．今年度は，入戸火砕

流噴火の直前に発生している毛梨野軽石、深港軽石、大塚軽石及びそのほかの噴出物につい

て、姶良カルデラ南東部および北東部において分布及び層序の調査を実施した．また毛梨野

軽石、深港軽石および大塚軽石直下の土壌の炭素 14年代測定を実施しこれらの噴火年代を確

定させ，入戸火砕流噴火の直前に，約 1000年間隔で 3回の流紋岩マグマの火砕噴火が発生し

たことを確認した． 

2) 阿蘇カルデラでは，4回の大規模な火砕流噴火を繰り返している．それぞれの大規模火砕流噴

火の前（数万年〜数千年）には複数回の小規模な噴火があり，大規模火砕流噴火の準備過程と

いえる．4回の大規模火砕流噴火の準備過程を理解することは，現在の阿蘇カルデラがどのよ

うな状態にあるかを判断する地質学的なデータとなる．また，それぞれの火砕流噴火の噴火

推移（層序，岩石学的性質）はマグマだまり自体の情報を含んでいることから重要である．今

年度は，阿蘇 1 から阿蘇 4 までのそれぞれの火砕流噴火の先駆的活動について，火砕流噴火

に至る長期的（数万年オーダー）準備過程と火砕流噴火そのものがどのような噴火様式で開

始するかという短期的（数年未満?）準備過程に分けて整理した． 

3) 支笏-洞爺火山地域における最初のカルデラ形成噴火である洞爺火山に注目し，約 13 万年前

の先行噴火および，約 11万年前の洞爺カルデラ形成噴火について，大規模噴火の準備期から

破局噴火へと至るマグマ過程を地質学的に検討する．その上で，支笏-洞爺火山地域における

最新のカルデラ形成噴火である支笏カルデラ形成噴火や北海道東部の屈斜路カルデラ形成噴

火など，後カルデラ火山群の活動を含めて比較検討することにより，大規模珪長質火山地域

の一生を明らかにすることを試みる．今年度は，主に洞爺カルデラ形成噴火について，これま
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での調査結果を整理した上で地表踏査を実施し，大規模噴火およびその準備期の噴火履歴の

概要を明らかにした．また，洞爺火砕噴火より古いと思われる噴出物については，ジルコンお

よび斜長石を用いた年代測定を行った． 

 

(2) 岩石学的手法によるマグマプロセスに関する調査・研究  

 本調査・研究では，（1）の地質学的調査に基づく大規模噴火の長期的・短期的推移の復元結果

と合わせて，噴出物の岩石学的検討による巨大噴火に至る過程のマグマ供給系の時間・空間発達

過程の検討を行う．具体的には（1）で復元された噴火活動の推移に沿って，噴出物の岩石学的解

析を行い，大規模噴火を引き起こすマグマ溜まりの温度・圧力・マグマ組成等の時間変化を追跡

する．今年度は，鬼界・姶良・阿蘇・支笏・屈斜路カルデラ形成噴出物を対象とした以下の検討

を実施した． 

 

1) 鬼界カルデラでは，大規模噴火である鬼界葛原噴火（9.5万年前），小瀬田火砕流（58万年前）

および小アビ山火砕流（14万年前）の堆積物について岩石学的解析とメルト包有物化学分析

を電子線マイクロアナザイザー（EPMA）および二次イオン質量分析計（SIMS）等で行い，

マグマの化学的特徴，温度・圧力条件を明らかにする．その結果を元に、薩摩硫黄島火山のカ

ルデラ形成期（58 万年前〜7 千年前）のマグマ供給系の時空間変化をモデル化する．今年度

は、葛原噴火（9.5万年前）による長瀬火砕流堆積物の岩石学的解析とメルト包有物化学分析

を実施した。その結果、鬼界葛原噴火マグマが流紋岩組成であること，鬼界アカホヤ噴火流紋

岩マグマとは異なった化学組成であることを明らかにした．さらに、メルト包有物の H2Oお

よび CO2濃度を用いてマグマのガス飽和圧力を見積もったところ，鬼界葛原噴火の流紋岩マ

グマは 143±32MPa (98-218MPa, n=11)の圧力下にあったと推定された．地殻密度を

2500kg/m３と仮定すると，鬼界葛原噴火マグマ溜まりの主体は深さ 6km程度にあったと推定

できる． 

2) 姶良カルデラでは，約 3 万年前のカルデラ形成噴火である入戸火砕流噴火に先立つ約 3 万年

間の噴出物，特に流紋岩マグマに含まれる斑晶鉱物およびそれに含まれるガラス包有物の組

成を用いて，熱力学的平衡条件の検討を行い，姶良カルデラの流紋岩マグマ溜まりの温度・圧

力・マグマ組成等およびその活動推移に沿った時間変化を解析する．今年度は，姶良カルデラ

の珪長質マグマ溜まりの深さ条件の推定のため，姶良カルデラの入戸火砕流噴火の噴出物に

含まれる斑晶鉱物のガラス包有物の含水量を顕微ラマン分析装置により定量するための手法

を確立する．具体的には，ガラス主成分の化学組成を考慮した含水量の測定手法を確立させ

るため，高温高圧実験装置で合成した標準ガラス試料を用いた検量線の作成とガラス化学組

成による補正法の開発を行った．さらに，マグマの深度を決定するうえで重要な，ガラス中に

含まれる微量な二酸化炭素の分析手法を確立させるため，二酸化炭素を含む標準ガラスの追

加合成を行なった． 

3) 阿蘇カルデラでは，12万年前の阿蘇３火砕流噴火および約 9万年前の阿蘇４火砕流噴火に至

った噴火準備過程について，阿蘇 3 と阿蘇 4 の間の噴出物(阿蘇 3-4 間テフラ)等を対象に斑

晶鉱物およびそれらに含まれるガラス包有物の組成を用いて，熱力学的平衡条件の検討を行
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い，阿蘇のマグマ溜まりの温度・圧力・マグマ組成等およびその活動推移に沿った時間変化を

解析する．今年度は，阿蘇 3-4 間のマグマ溜まりの温度・圧力等の時間変化の解析精度を向

上させる目的で，メルトに溶解する揮発成分の温度・圧力条件と相平衡関係をマグマの熱力

学計算ソフトウエアを用いて詳しく確認するとともに，信頼性の高い揮発成分分析のために

作成した阿蘇マグマ組成をもつ含水量標準ガラス試料の分析を実施した．その結果，斑晶ガ

ラス包有物の含水量とメルトの飽和溶解度から推定されるマグマの圧力は，マグマが揮発成

分に飽和している事を担保しない限り，過小評価になる可能性があることを再確認した．ま

た，マグマの圧力の信頼性を高めるためには，斑晶ガラス包有物の水と二酸化炭素の濃度に

加え，マグマの温度の情報を得ることにより，揮発成分が結晶化によりメルトに濃集される

効果や，揮発成分の溶解度の温度依存性を補正できることが示された． 

4) 約 11 万年前の洞爺カルデラ形成噴火とその先行噴火の噴出物について岩石学的検討を行い，

本地域での珪長質マグマの生成メカニズムや集積・噴火過程から，破局噴火へと至るマグマ

過程を明らかにする．今年度は，洞爺カルデラ形成噴火噴出物の偏光顕微鏡観察，全岩主成

分・微量成分分析，火山ガラスの化学組成分析を予察的に実施し，その岩石学的特徴の概要を

明らかにした．また比較対象とする支笏カルデラ形成噴火については，メルトインクルージ

ョンの揮発性成分分析から噴火直前のマグマ供給系の物理化学条件を検討したほか，全岩の

U-Th放射非平衡分析からマグマ発生プロセスについても議論を行った．  

5) 屈斜路カルデラでは，約 3 万 5 千年前の KP1 火砕流噴火における噴火準備過程の時間変化

を，KP1の直前に噴出した降下火砕堆積物を初期，中期、後期に分けて調査することにより，

把握する．また，摩周カルデラは屈斜路カルデラに隣接し屈斜路 KP1以降に活発に活動を継

続していることから，噴火時系列で採取した噴出物を解析することにより，屈斜路・摩周火山

地域のマグマ供給系の時間発達の理解が深まることが期待される．本年度は，KP1 火砕流噴

火における噴火準備過程の時間変化を明らかにするために，KP1 火砕流堆積物直下の降下テ

フラ群について，記載を行い，岩石学的な検討でマグマ供給系の時間変化を復元するために

必要な試料を採取した． 

6) カルデラ形成噴火においては，岩石学的特徴から珪長質マグマと苦鉄質マグマの混合が発生

していることが示唆されている．噴出物の岩石学的解析から推測される珪長質端成分マグマ

組成を用いて，熱力学的平衡計算および高温高圧実験による相平衡関係の検討を行い，カル

デラ直下のマグマ溜まりの温度圧力条件を推測する．今年度は，十和田火山のカルデラ形成

期噴火のうち，特に噴出量の大きな噴火エピソード N および L の珪長質端成分軽石につい

て，マグマ溜まりの物理化学条件を制約することを目的に，岩石学的解析及び高温高圧相平

衡実験を開始した．特に，軽石の分析からマグマだまりの温度・酸素雰囲気を制約するととも

に，マグマ定置圧力を決定するために水飽和条件において実験を行ったので，それらの予察

的な結果を報告する．十和田火山では，近年，周辺地域の地質図幅が出版されたことに加え，

アンビエントノイズトモグラフィにより，詳細な地下構造が明らかにされており，カルデラ

噴火を起こしたマグマだまりの詳細な研究を行うための基盤が整っている．また，平成 30年

度委託研究「火山影響評価に係る技術的知見の整備」で実施された阿蘇火山 Aso-1 噴火珪長

質マグマ溜まり再現実験において低酸素雰囲気で長時間保持することが必要であることが明
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らかになったため，カプセル内に焼結窒化ホウ素を用いてカプセル内の水素を保持する手法

を確立し，実際に Aso-1珪長質ガラスを同時封入して相平衡実験を行った．さらに，平成 29

年度委託研究「火山影響評価に係る技術的知見の整備」で行われた Aso-4 噴火珪長質端成分

マグマに対する高温高圧実験において，実験に使用した出発物質である軽石中に変質物が混

入していることが明らかになったため，その変質物混入による影響評価方法を確立し，実験

結果に対しどう変化を与えるかを考察した． 

 

(3) 活動的カルデラ火山の地下構造調査 

 本調査は、10km 以深の地下構造を把握するため長周期のシグナルを安定して長期間観測でき

るネットワークMT法による観測を行う．さらに，次項の地球化学的調査結果と合わせてMT法

による浅部低比抵抗領域の連続観測によるモニタリング手法への応用を検討する． 

 

1) 阿蘇カルデラでは，これまでの広帯域 MT 法探査により概ね地下 15km 付近までの高解像度

3 次元比抵抗構造を把握するとともに，地殻上部におけるマグマ供給系の経路を明らかにす

ることができた．一方，更に深部の地殻下部に至る比抵抗構造を高い解像度で得るためには，

より長周期のデータを適正な測点配置で取得する必要があることも明らかになっている．そ

こで、本調査では，阿蘇カルデラを覆う領域において，長周期データの取得に有利なネットワ

ーク MT 法の適正な測点配置による観測を実施し，地殻下部に至る高解像度の 3 次元比抵抗

構造を求め，より深部におけるマグマ供給系の存在を検討する．今年度は，阿蘇カルデラを完

全に覆うことが可能な 25 エリアで計画しているネットワーク MT 法観測網（電位差観測網）

のうち，カルデラ内の 8 エリアの事前調査・整備を行い，そのうちの 2 エリアにおいて準備

観測を実施した．また，磁場データに使用するための磁力計の設置場所選定作業・設置作業を

行った．さらに，阿蘇カルデラの地殻下部までの 3次元比抵抗構造を高い解像度で得るため，

ネットワーク MT 法の既存データを用いての構造解析による検討作業を進めた．準備観測で

取得したデータについては，初期的なデータ解析を実施した． 

2) MT法による火山活動モニタリングへの応用可能性を検討するため，3次元比抵抗構造が既に

明らかになった阿蘇カルデラにおいて，中岳第一火口の近傍に観測定点を設け，火山活動に

伴う電磁場応答経時変化の検出可能性の検討を新たに実施する．また，地球化学的調査結果

を参照しつつ，熱伝達および流体流動の数値シミュレーションを実施することによって，観

測されている低比抵抗域の時系列変動についてモデリングを行う．今年度は，阿蘇火山浅部

の比抵抗構造に関する再解析を実施するとともに，中岳北側に MT 観測定点を設置して繰り

返し観測を開始した． 

 

(4) 活動的カルデラ火山の地球化学的調査 

本調査は，国内のカルデラ火山について深部流体起源の成分が溶け込んだ地下水の希土類元素 

組成及び重元素同位体組成の分析を行い，マグマの種類及び熱水上昇過程の推定を試みる．ま

た，カルデラ火山での長期的な地下水の採取等，火山活動の変化を捕えるモニタリング項目とし

ての適応性についても検討を行う．今年度は，以下の 4項目を実施した． 
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1) 希土類元素は，他の化学成分に比べて深部から上昇するマグマ起源熱水流体の履歴を保持す

る可能性がある．カルデラ火山体内部だけでなく，その周辺も含めて地下水の希土類元素組

成を比較することで，地下水に含まれるマグマ起源熱水流体を海水や天水から識別すると同

時に，母岩との反応と帯水層分布・深度を推定する．これにより，マグマ成分の影響の広が

りと移動経路等について流体循環に関する情報を得ることができる．今年度は，トリプル四

重極誘導プラズマ質量分析計（ICP-MS）を導入し，地下水中の希土類元素定量分析ルーチン

化に向けて分析手法の確立を進めるとともに，熱水中の希土類元素の特性の検討，解析のた

めに必要となるカルデラ火山周辺の岩石・海水などの既存データの収集を開始した． 

2) 阿蘇カルデラ火山深部に存在する流体がマグマであるか否か，マグマの種別，マグマ起源熱

水の上昇過程を推定するために開発した放射性塩素同位体法および C/Cl 比を用いたマグマ

の活動状態の推定手法の妥当性を検討するため，日本の他のカルデラ火山においても同手法

を用いた地下のマグマの状態の推定が可能かどうかを試み，同手法の適用性を評価する．今

年度は，同手法の妥当性検討のため，九重火山を対象とした地下水調査および解析を行った．

その結果，C/Cl法については機銃火山でも有効性の確認ができた．また，また，地下水への

海水の混入が想定される姶良カルデラ周辺の地下水について C/Cl 比，放射性塩素同位体を

用いた手法の適用の可否の検討を開始した．  

3) 沿岸域の海底地下水湧出の検出に実績のあるラドン曳航観測を，海水に満たされている姶良

カルデラや鬼界カルデラ，湖水に満たされている十和田カルデラに応用して，海底や湖底の

温泉湧出の検出を試みる．また，マグマ起源流体の影響を強く受けた海底温泉・湖底温泉の

探査に有効であると予想される溶存炭酸濃度の連続測定を，試験的にラドン曳航観測に合わ

せて行い，マグマ性ガス流出域の特定およびフラックス推定手法の開発を試みる．今年度は，

ラドン曳航観測と併用する DIC 濃度連続測定のテストを，CO2 ガスを含む海底ガス湧出が

確認されている大分県・姫島の沿岸海域で実施し，次年度からの本格調査に備えた． 

4) カルデラ火山の火山活動の変化を捉えるモニタリング手法としての地下水観測項目につい

て検討するため，姶良カルデラで地下水調査を行い，水質・同位体組成を把握し，調査地点

を設定する．調査地点においては年数回程度の定期試料採取・分析を行い，各成分の変動を

考慮に入れ，火山活動の変化を捉える観測項目としての適応性を検討する．今年度は，ベー

スライン測定に必要な姶良カルデラ沿岸及び周辺域，火山活動による地下水水質変動の有無

を見るため桜島周辺の温泉等を調査対象とした．また，得られた結果の微小な変動から，変

動のベクトルを用いたマグマ活動の状態を推定する手法を，今後継続して検討する．  
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1 巨大噴火の噴火準備・進展過程に関する調査・研究 

1.1 姶良カルデラの事例調査 

【実施内容】 

姶良カルデラにおいては，約 3万年前の入戸火砕流噴火に先行して発生している複数の噴

火について，既存の研究結果（長岡ほか，2001 等）に基づいた地質学的調査を行い，直下

の土壌や噴出物に含まれる有機物を用いた炭素 14年代測定およびそのほかの適切な年代測

定により層序および分布を確立させ，大規模噴火前後の噴火履歴を復元する． 

今年度は，入戸火砕流噴火の直前に発生している毛梨野軽石、深港軽石、大塚軽石及びそ

のほかの噴出物について、姶良カルデラ南東部および北東部において分布及び層序の調査

を実施した．また毛梨野軽石、深港軽石および大塚軽石直下の土壌の炭素 14年代測定を実

施しこれらの噴火年代を確定させ，入戸火砕流噴火の直前に，約 1000年間隔で 3回の流紋

岩マグマの火砕噴火が発生したことを確認した． 

 

【調査・研究成果】 

（1）姶良カルデラ先入戸火砕流噴火噴出物の層序および炭素 14年代 

姶良カルデラ南東部における地質調査により，深港降下軽石および荒崎火砕流の層位関

係を確認した．垂水市海潟において，大隅降下軽石の直下に約 0.5m厚の風化火山灰質土壌

を挟んで，層厚約 9mの荒崎火砕流堆積物が発達し，その直下に明瞭な土壌等を挟まずに層

厚約 2.7m の深港降下軽石が堆積していることを確認した（図 1.1-1）．これらの観察から，

深港降下軽石と荒崎火砕流堆積物は，長岡ほか(2001)で指摘された通り，一連の噴火による

噴出物であることが層序的に確認された．また，入戸火砕流堆積物直下に存在する毛梨野テ

フラについて，姶良カルデラ北縁部の 4地点で分布を確認した．その結果，毛梨野テフラは

国分重久付近で最も層厚が大きく，南東の国分清水に向かって層厚が減少することが明ら

かになった．これは，毛梨野テフラの噴出地点は，従来提案されていた国分清水付近ではな

く，より西の重久に近い地点であることを示唆する． 

 

（2）姶良カルデラ先入戸火砕流噴火噴出物の炭素 14 年代 

姶良カルデラ北東部の霧島市国分重久において，入戸噴火噴出物（大隅降下軽石，妻屋

火砕流堆積物及び入戸火砕流堆積物）の下位に分布する，毛梨野軽石，大塚軽石の直下の土

壌試料から，それぞれ 27,120±110 yrBP および 29,240±130yrBP の炭素 14 年代を得た．

これらから暦年較正した年代は，毛梨野軽石が 31,298-30,921calyrBP,大塚軽石が 33,795-

33,104 calyrBP（それぞれ 2σ）である．また，姶良カルデラ南東部の垂水市牛根麓居世神

地区で深港軽石層の直下から得られた炭素 14 年代は 28,360±110 yrBP であり，暦年較正

年代は 32,755-31,743 calyrBP（2σ）であった．なお，姶良入戸火砕流の噴火年代は，水月

湖の年縞堆積物の解析から，30.009 ± 0.189 ka BPとされている（Smith et al., 2013). 
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図 1.1-1 姶良カルデラ南東の垂水市海潟地区における，先入戸火砕流噴火噴出物の層序．

深港降下軽石の上位を荒崎火砕流堆積物が直接被覆する関係を確認した． 

 

これらの年代から、入戸火砕流噴火の約 1100年前に毛梨野軽石の噴火が，2200年前に

大塚軽石と荒崎火砕流を噴出した噴火が，3400 年前に大塚軽石の噴火が発生したことが復

元された．これらの噴火で噴出した軽石の岩石学的特徴が，入戸火砕流噴火で噴出した流紋

岩マグマの組成とほぼ一致することから，入戸火砕流噴火に先立つ約 3400年前以降，おお

よそ 1000 年間隔で流紋岩マグマの噴出が少なくとも 3 回発生したことが明らかになった． 

約 6 万年前とされる岩戸火砕流噴火噴出物の層序関係を野外調査により確定させ，また

ジルコン結晶による年代測定のための試料採取及び鉱物分離を実施した．その結果，岩戸火

砕流堆積物は，約 61kaとされる敷根溶岩（周藤，2000）を覆うことから，敷根溶岩よりも

やや若いことを層序から確認した． 

また，鉱物分離を実施した結果、岩戸火砕流堆積物の軽石には，ジルコン結晶はほとん

ど含まれないことが判明した．岩戸火砕流および入戸火砕流の主体部を占める白色軽石の

温度（～780℃）とジルコニウム濃度から計算されるジルコン結晶の晶出温度は，推測され

るマグマ温度よりも低いため，これらのマグマ中ではジルコンが結晶化していない可能性

が高い．そのため，ジルコン結晶を用いたウラントリウム法以外の手法を用いて年代測定を
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試みる必要がある． 

 

 

 

図 1.1-2 姶良カルデラ北東部（霧島市国分重久）および南東部（垂水市牛根麓）にお

ける，先入戸火砕流噴火噴出物の層序と得られた炭素 14年代． 
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表 1.1-1 先姶良カルデラ噴出物（毛梨野テフラ直下、大塚テフラ直下の土壌）関連の年代測

定結果．試料 IAAA-190818は毛梨野テフラ直下の土壌、試料 IAAA-190819は大塚テフラ直下

の土壌．鹿児島県霧島市国分重久にて採取． 

 

参考）先姶良カルデラ噴出物（深港テフラ直下の地層）関連の年代測定結果．平成 30年

度報告書記載済．  
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1.2 阿蘇カルデラの事例調査 

【実施内容】 

 阿蘇カルデラでは，4 回の大規模な火砕流噴火を繰り返している．それぞれの大規模火砕流噴

火の前（数万年〜数千年）には複数回の小規模な噴火があり，大規模火砕流噴火の準備過程とい

える．4 回の大規模火砕流噴火の準備過程を理解することは，現在の阿蘇カルデラがどのような

状態にあるかを判断する地質学的なデータとなる．今年度は，4 回の大規模火砕流噴火に至る準

備過程についてこれまでの知見をとりまとめた． 

 

【調査・研究成果】 

（1）はじめに 

 阿蘇カルデラでは，古い方から，阿蘇 1（260 ka），阿蘇 2（150〜140 ka），阿蘇 3（130〜120 

ka），阿蘇 4（90 ka 前）の 4 回の大規模火砕流噴火が繰り返されている．それぞれの火砕流噴火

の様式や岩質は多様性があり，時間間隔は，12 万年から 1 万ないし 2 万年であり時間間隔は等間

隔ではない．最新の阿蘇 4 噴火からすでに 9 万年を経過しているが，時間間隔からは，次の大規

模火砕流噴火が準備されているかは定かではない．大規模火砕流噴火の前には多数のより小規模

な噴火があり，大規模火砕流噴火の準備過程として，どのような噴火がどれくらい前にあったか

を知ることは，現在の阿蘇カルデラがどのような状態にあるかを判断する重要な地質学的なデー

タとなる． 

 阿蘇カルデラの噴火推移を表 1.2-1 に示す．阿蘇 1 火砕流噴火（以下阿蘇 1）の 1 万年前には，

安山岩溶岩（古閑溶岩）の噴出があり，その後小規模な軽石噴火や火砕流噴火ののちに，阿蘇 1

に至った．阿蘇 2/1 間（長さ 12〜13 万年）には，スコリア噴火や軽石噴火が繰り返され，阿蘇 2

の比較的直前には，カルデラの東西で安山岩の溶岩が噴出した．阿蘇 3/2 間には，比較的大規模

な軽石噴火が 4 回あった．3 回目（OPQ）が一番大規模だが，阿蘇 3 に近い 4 回目（U）は小規

模である．また，阿蘇 3 直前には厚い土壌が観察されることから，直前（数千年?）は，比較的静

穏であったとみられる．阿蘇 4/3 間の 3〜4 万年間は，小規模なスコリア噴火から始まり SiO2の

値が上昇し，大規模なデイサイト軽石噴火（ABCD）へと変化したが，直前 1 万年程度は比較的

小規模な軽石噴火（Y）となり，噴火頻度が低下した．また阿蘇 4 の比較的直前にカルデラ西側

では厚いデイサイト溶岩（高遊原溶岩）が噴出した．以上のように，それぞれの大規模火砕流噴

火の長期的（千〜万年）前兆現象としての噴火推移は多様である．強いていえば，噴火間隔の狭

い阿蘇 4/3 間と阿蘇 3/2 間は，比較的大きな噴火が活発なのに対し，噴火間隔が長い阿蘇 2/1 間

と，最初の阿蘇 1 の前は，あまり大きな噴火はないという違いがある．阿蘇 4 以降のテフラ活動

としては，約 2 万年前までは VEI 4-5 クラスの噴火があるが，それ以降は VEI 3 以下の小規模な

噴火のみとなっている．阿蘇 4 以降の VEI 5 クラスの噴火として 84 ka の野尻軽石と 30 ka の草

千里ヶ浜軽石がある．このうち，野尻軽石についてはカルデラ南東方向に主軸があるが，露出が

限られているため正確な規模は不明である． 

 以下では，それぞれの大規模火砕流噴火の準備過程としてどのような噴火推移があったのかを

長期（千年から万年オーダー）と短期（火砕流噴火に先行する一連の噴火．間に土壌を挟まない）

に分けて述べる． 
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表 1.2-1 阿蘇カルデラの噴火推移．全岩化学組成（SiO2）は，2017 年度報告書，小野・渡辺（1985）, 

小野ほか（1977），Miyabuchi(2009)による．阿蘇 1 の年代値は，松本ほか（1991），阿蘇 2 の年代は

長橋ほか（2004），阿蘇 3, 4 の年代は，長橋ほか（2007)による．阿蘇 4/3 間の年代は，長橋ほか（2007）

の年代値を基準として，模式地での土壌の堆積速度が一定と仮定して算出した．阿蘇 4 以降のテフラ

の年代は Miyabuchi(2009)による． 
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（2）阿蘇 1火砕流の準備過程 

 阿蘇 1 火砕流（260 ka;松本ほか，1991）の下位には，阿蘇カルデラ噴出物と共通の化学的性質

をもつ溶岩（古閑溶岩;約 270 ka；田島ほか，2017）がある．古閑溶岩は他の阿蘇カルデラ噴出

物と同様に高い K 含有量を示す多斑晶の安山岩溶岩である．古閑溶岩の下位には厚い黄褐色土壌

（ローム）を挟んで，先阿蘇火山岩類の坂梨流紋岩（約 400 ka；Kaneoka and Suzuki, 1970）が

ある．このローム中にはテフラは確認されていない．古閑溶岩と阿蘇 1 火砕流の間には，東側カ

ルデラ縁で白色降下軽石層と発泡の悪い岩塊を含む小規模な火砕流堆積物（あるいはラハール堆

積物）が認められる．風化が進んでおり露出はよくない．  

 阿蘇 1 火砕流堆積物の直下には軽石と火山灰の互層（阿蘇 1P 降下軽石層）がある．すなわち

小規模な軽石噴火と火山灰の噴出を交互に行ってから阿蘇 1 火砕流本体が噴出した．火山灰には

色調の異なる多数の降下ユニットがあることから，時間をかけて小規模な噴火を繰り返していた

ことがわかる． 

 問題点としては，先阿蘇 1 テフラについては露出が限られ保存状況もよくないことから，定量

的な時間軸をいれることはできていない．また，先阿蘇 1 テフラ群についての岩石学的な検討は

未実施である．カルデラ壁で古閑溶岩が分布しない地域の阿蘇 1 火砕流堆積物の下位や，カルデ

ラから東側に離れた竹田市付近にも阿蘇 1 火砕流の下位に土壌を挟んで降下軽石が認められる．

これらが，先阿蘇 1 テフラであるのか，先阿蘇火山岩類に属するテフラであるのかは不明確であ

り注意を要する．  

 

（3）阿蘇 2火砕流の準備過程 

 阿蘇 1 火砕流噴火の後，約 12 万年程度の時間間隙をおいて阿蘇 2 火砕流噴火が発生した．長

期的な準備過程としては，阿蘇 2 火砕流の前（阿蘇 2/1）には，カルデラ壁で数枚のテフラが認

められるが，遠方に到達するものはなくいずれも比較的小規模とみられる．また，阿蘇 2/1 溶岩

や赤井火山は，阿蘇 2/1 間のかなり阿蘇 2 に近い位置にあり，阿蘇 2 火砕流との間に土壌を挟む

場合と挟まない場合がある．短期的な準備過程としては，阿蘇 2 火砕流本体の前に，2TL 降下軽

石が知られている．  

 問題点として阿蘇 2/1 溶岩は，分布もカルデラの東，北，西側と離れている上に，斑晶量や化

学組成にかなりのバリエーションが認められることから，単一の噴火ではない．そうすると，同

時多発的に広範囲で阿蘇 2 火砕流の少し前に溶岩噴火があったことになり，その意義について検

討する必要がある．また，小野ほか（1977）によると，阿蘇 2 の基底には，カルデラ縁で 2V 降

下スコリア層が存在することになっているが，試料は残されているものの露頭が確認できておら

ず，詳細は不明である． 

 

(4) 阿蘇 3火砕流の準備過程 

 阿蘇 2 火砕流噴火の後，約 2 万年程度の時間間隙をおいて阿蘇 3 火砕流噴火が発生した．この

阿蘇 3/2 間は，火砕噴火が少なくとも 4 回認められ（下位から S, R, OPQ，U），数千年おきに噴

火していたことになる．最初の 3 回は大規模（VEI 4〜5）な噴火であり，3 回目の OPQ が 4/3 間

で最大の噴火である．阿蘇 3 噴火に近い位置にある U 噴火は最も小規模（VEI 4）である．全岩
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化学組成での SiO2の値は，S から R を経て OPQ が最も高い．最上位の U は，風化しているこ

とが多く正確な SiO2値は得られていないが，残存する火山ガラスの SiO2量からは，OPQ よりは

苦鉄質であると見られる．また，阿蘇 3 火砕流直下の土壌は，カルデラ壁でも火山灰成分が少な

いことから，阿蘇 3 火砕流噴火の前（千年オーダー）は比較的火山活動が穏やかであった可能性

がある． 

 短期的な準備過程としては，阿蘇 3 火砕流噴火の直前には，3W 降下軽石が知られている．3W

降下軽石は内部に弱い成層構造やガラス質岩片に富む層準があるものの成層した火山灰を挟まな

いほぼ単一の降下軽石層である．このことは，阿蘇 3 噴火が 3W 降下軽石の噴火開始から阿蘇 3

火砕流噴火までの間のほとんど時間間隙がないことを示す． 

 

(5) 阿蘇 4火砕流の準備過程 

 阿蘇 3 火砕流噴火の後，約 3〜4 万年程度の時間間隙をおいて阿蘇 4 火砕流噴火が発生した．

この間には多数のテフラが認められる（図 1.2-1）．阿蘇 3 噴火後，間欠的でやや小規模な玄武岩

〜玄武岩質安山岩スコリア噴火があった（Z29〜Z15）．その後，輝石デイサイトの軽石噴火へと

変化したのちに（Z6〜Z2），噴火の規模が大きくなった（MN〜G）．その上位の EF では，黒雲

母を含む軽石が放出されたが，次の阿蘇カルデラ最大級のプリニー式噴火イベント ABCD では，

輝石を含むものに戻った．ABCD 以降は，噴火の頻度と規模が下がり，阿蘇 4 の約 200 年前の Y

では再び黒雲母を含むものに変化した．問題点としては，現在の層序はカルデラ東方で構築した

ものであるが，カルデラ南東方にのみ存在するテフラがあり，特に MN より古いものは層序を再

構築する必要がある． 

 阿蘇 4 火砕流噴火の直前には，これまで降下火砕物など先行する噴出物は存在しないとされて

きた（小野ほか，1977 など）が，昨年度までに先行する降下軽石や小規模な火砕流があることを

報告してきた（図 1.2-2）．これまでに確認された先行する噴火は，下位から黒雲母を含む降下軽

石と小規模な火砕流（阿蘇 4X），細粒降下火山灰（阿蘇 4L），小規模な火砕流（阿蘇 4S）が噴出

した後に阿蘇 4 火砕流本体に覆われる．  

  

(6) 阿蘇 4火砕流後の噴火推移 

 9 万年前の阿蘇 4 火砕流噴火のあと，現在の中央火口丘に由来する降下テフラが主にカルデラ

東側に厚く分布する．このうち VEI4 以上の規模の大きなユニットは 10 枚確認されている．阿

蘇 4/3 間と比較すると，規模も小さく頻度が低いようにみえる．阿蘇 4 噴火後の最も大規模な噴

火は，VEI 5 の野尻軽石（84 ka）と草千里ヶ浜軽石（30 ka）である．野尻軽石は，阿蘇 4 火砕

流噴火と同じく角閃石斑晶を含む．野尻軽石のこれまで確認できた露頭は少なく，等層厚線図は

作成できていない． 

 阿蘇カルデラでは，20 ka 以降は VEI 4 以上の噴火は起きていない．特に 13.5 ka 以降は， VEI 

3 以下の小規模なスコリアや軽石噴火が数枚あるのみである（図 1.2-3，Miyabuchi, 2009）．しか

しながらこの間，中央火口丘では中岳新期山体や，杵島岳，往生岳，米塚など玄武岩〜玄武岩質

安山岩の山体が成長している．すなわち 13.5 ka 以降，噴火の様式がそれまでの爆発的で規模の

大きなテフラを放出するものから，あまりテフラを放出しないものへと変化したことを示す． 
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図 1.2-1 阿蘇 4/3 間テフラ層序 

 

 

 

図 1.2-2 阿蘇 4火砕流基底部の層序 

pfa:降下軽石層，pfl:火砕流堆積物． 
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図 1.2-3 阿蘇 4以降のテフラ層序（Miyabuchi, 2009） 
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1.3 支笏カルデラの事例調査 

【実施内容】 

 本研究では，支笏-洞爺火山地域における最初のカルデラ形成噴火である洞爺火山に注目し，約

13 万年前の先行噴火および，約 11 万年前の洞爺カルデラ形成噴火について，大規模噴火の準備

期から破局噴火へと至るマグマ過程を地質学的に検討する．その上で，支笏-洞爺火山地域におけ

る最新のカルデラ形成噴火である支笏カルデラ形成噴火や北海道東部の屈斜路カルデラ形成噴火

など，後カルデラ火山群の活動を含めて比較検討することにより，大規模珪長質火山地域の一生

を明らかにすることを試みる．今年度は，主に洞爺カルデラ形成噴火について，これまでの調査

結果を整理した上で地表踏査を実施し，大規模噴火およびその準備期の噴火履歴の概要を明らか

にした．また，洞爺火砕噴火より古いと思われる噴出物については，ジルコンおよび斜長石を用

いた年代測定を行った．  

 

【調査・研究成果】 

（1）支笏-洞爺火山地域の活動史の再検討 

 平成 30 年度までの研究により，支笏-洞爺火山地域では，堆積岩類に覆われた地域で中期中新

世頃から安山岩質火山活動が始まり，これらの安山岩質活動は 50 万年前頃までに支笏-洞爺火山

地域で収束したこと，その後約 40 万年間の休止期間をおいて約 13 万年前から 5 つの火山が相

次いで珪長質火山活動を開始しており（図 1.3-1, 図 1.3-2, Amma-Miyasaka et al., 2020），現

在までに約 700km3DRE に及ぶマグマを噴出したことが明らかになっている．しかしながら，

洞爺湖周辺地域ではまだ噴出年代の明らかになっていない火山岩も多く，約 50 万年前から約 13

万年前までの間に未知の噴火がないか確認する必要がある．そこで平成 31 年度は，支笏-洞爺火

山地域で 1Ma 前後以降に噴出したと考えられている火山噴出物について文献調査および地表調

査を行い，このうち 2 試料については年代測定を実施した．今回調査対象としたのは，支笏火

山由来の可能性が指摘されている壮渓珠溶岩および支笏泥溶岩（藤原, 1954），給源不明の壮瞥

および滝ノ上火砕流堆積物（太田, 1956）である． 

 藤原（1954）によると，壮渓珠溶岩および支笏泥溶岩は支笏湖西方に広く分布していると言

われており，本研究では伊達市大滝の尻別川上流域（図 1.3-2 の★1）および長流川上流域（図

1.3-2 の★2）にて観察した．尻別川上流域の壮渓珠溶岩（図 1.3-2 の★1）は，無斑晶質の灰白

色軽石が点在する，厚さ 20m 以上の弱溶結の火砕流堆積物である（図 1.3-3）．札幌市南区に分

布する支笏カルデラ形成噴火時の火砕流堆積物（いわゆる札幌軟石，以後支笏火砕流堆積物と呼

ぶ）に良く似た特徴を示す．★1 から 1km ほど西側にある尻別川上流域の支笏泥溶岩は，厚さ

10m 以上の非溶結の火砕流堆積物で（図 1.3-4），含まれる本質物質は無斑晶質の白色軽石であ

る．一方で，長流川上流域の支笏泥溶岩は，図 1.3-2 の★2 とその北東約 3km の地点で観察し

たが，いずれも厚さ 10m 以上の非溶結の火砕流堆積物である（図 1.3-5, 図 1.3-6）．図 1.3-5 地

点の本質物質は直径数 mm 以上の石英斑晶に富む淡褐色軽石であるが，図 1.3-6 地点の本質物

質は無斑晶質の白色軽石である．藤原(1954)によると支笏泥溶岩は壮渓珠溶岩の上位にあるとさ

れているが，壮渓珠溶岩と大部分の支笏泥溶岩は，いずれも本質物質が無斑晶質の白色軽石から

なり，その分布からも約 4 万年前の支笏火砕流堆積物に対比される可能性が高い．一方で図 1-
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3-5 の支笏泥溶岩は，これらとは明らかに異なる斑晶に富む軽石によって特徴づけられることか

ら，別の火砕流堆積物であると考えられる． 

 給源不明の壮瞥火砕流堆積物については洞爺湖南東，滝ノ上火砕流堆積物については長流川下

流域において観察した（図 1.3-2 の洞爺湖南東の★および★3）．壮瞥火砕流堆積物は層厚 8m 以

上の非溶結火砕流堆積物で（図 1-3-7），本質物質は直径数 mm 以上の石英斑晶に富む淡褐色軽

石である．同露頭から採取した試料により，1.59Ma の TL 年代値が得られている（高島ほか, 

1992）．一方で図 1.3-8 の滝ノ上火砕流堆積物（曽屋ほか,2007）は，層厚 15m 以上の弱溶結〜

強溶結の火砕流堆積物で，直径数 mm 以上の斜長石斑晶に富む灰色スコリアを含む．洞爺湖南

東地域の滝ノ上溶岩（太田, 1956）と対比されており，洞爺湖南東地域で採取した試料（岩片中

の石英）から 0.90Ma の TL 年代値が得られている（高島ほか, 1992）． 

 以上のような地質調査結果と先行研究によって得られている年代値を勘案して，本研究では図

2.1-5 の支笏泥溶岩（図 1.3-2 の★2）についてジルコンの FT および U-Pb 年代を，図 1.3-8 の

滝ノ上火砕流堆積物（図 1.3-2 の★3）について斜長石斑晶を用いて K-Ar 年代分析を行った．

その結果，支笏泥溶岩については 1.10-1.35Ma，滝ノ上火砕流堆積物については 3.22Ma という

年代値が得られた．いずれも支笏-洞爺火山地域における約 50 万年前から約 13 万年前までの休

止期間より明らかに古く，図 1.3-1 の噴火履歴とは矛盾しない．なお，滝ノ上火砕流堆積物の年

代値は，洞爺湖南東地域の滝ノ上溶岩の年代値（0.90Ma）とは明らかに異なっており，層序に

ついて再検討する必要がある． 

 

 

図 1.3-1 支笏-洞爺火山地域の噴火履歴(Amma-Miyasaka et al., 2020). 
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図 1.3-2 支笏湖周辺地域火山噴出物の分布および噴出年代(Amma-Miyasaka et al., 2020 に奥村ほ

か, 1984; 高島ほか,1992; 北海道電力, 2016 の年代値を追加). 

 

 

図 1.3-3 壮渓珠溶岩の露頭写真（図 2-1-2 の★1）. 

本質物質は斑晶に乏しい軽石からなり，支笏火砕流堆積物に類似している． 
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図 1.3-4 支笏泥溶岩の露頭写真（★1 の西約 1km）. 

本質物質は斑晶に乏しい軽石からなり，支笏火砕流堆積物に類似している． 

 

 

図 1.3-5 支笏泥溶岩の露頭写真（図 2-1-2 の★2）. 

本質物質は斑晶に富む軽石である． 
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図 1.3-6 支笏泥溶岩の露頭写真（★2 の北東約 3km）. 

本質物質は斑晶に乏しい軽石からなり，支笏火砕流堆積物に類似している． 

 

 

図 1.3-7 壮瞥火砕流堆積物の露頭写真（洞爺湖南東）. 

本質物質は斑晶に富む軽石であり，1.59Ma の TL 年代値が得られている（高島ほか, 1992）． 
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図 1.3-8 滝ノ上火砕流堆積物の露頭写真（図 2-1-2 の★3）. 

本質物質は斑晶に富むスコリアであり，洞爺湖南東の露頭では 0.90Ma の TL 年代値が得られている

（高島ほか, 1992）． 

 

 

表 1.3-1 支笏泥溶岩（図 1.3-2 の★2 および図 2-1-5）の年代測定結果. 

 

 

表 1.3-2 滝ノ上火砕流堆積物（図 1.3-2 の★3 および図 1.3-8）の年代測定結果. 
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（2）洞爺カルデラ形成噴火の噴火推移 

洞爺カルデラは直径約 10km のカルデラで，その中央部には中島火山，南部には有珠火山が存

在しており，これらはいずれも洞爺カルデラの後カルデラ火山である．洞爺火山は，約 120-

125ka 頃に珪長質噴火を開始し長流川火砕流堆積物を噴出，その後約 11 万年前にカルデラ形成

噴火を開始したと考えられている（町田ほか, 1987; 塩谷, 2003MS; 町田・新井, 2003; Amma-

Miyasaka et al., 2020）．洞爺カルデラ形成噴火の噴火推移については 1970 年代から多くの成

果が公表されており, 大きく下部の火砕流堆積物と上部の火砕流堆積物からなり，両者の間には

降下火砕堆積物が存在することが指摘されていた（横山ほか, 1973; Lee, 1996; 雁澤ほか, 2007

など）．Goto et al.（2018）は，洞爺カルデラ形成噴火噴出物を大きく 6 つの噴火ユニットに区

分し（図 1.3-9），本質物質の特徴から Unit 2 の火砕流堆積物が最も広く分布することを明らか

にした（図 1.3-9）．それによって，カルデラ形成噴火の推移について，マグマ水蒸気爆発で始

まった噴火がほどなく最大規模の火砕流噴火に移行，一旦噴出率が低下した後に，再び火砕流噴

火を開始してカルデラを形成したというモデルを提示している（図 1.3-10）．しかしながら，そ

れまでの研究の多くは，北海道の日本海側に分布する火砕流堆積物を上部ユニットに対比してい

るほか，道東あるいは東北地方に分布するいわゆる洞爺火山灰（町田ほか, 1987）がいずれの火

砕流噴火に伴う co-ignimbrite ash なのかについては明らかになっていない．また，洞爺カルデ

ラ形成噴火の噴出年代については 0.13±0.03Ma（奥村ほか, 1984; フィッショントラック年

代），0.103-0.134Ma（高島ほか, 1992; TL 年代），113-132ka（雁澤ほか, 2007; TL 年代）など

ほぼ一致した値が得られているが，雁澤ほか（2007）では，下部の火砕流堆積物では 132±

15ka，上部の火砕流堆積物では 113±13〜114±11ka とやや異なる値を示すことを指摘してい

る．このことは両者の間に時間間隙があった可能性を示唆しており，この点についても検討する

必要がある． 

 



 26 

 

図 1.3-9 洞爺湖南東部の総合柱状図および Unit 2, Unit 5 の噴出物分布図. 
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図 1.3-10 洞爺カルデラ形成噴火のモデル図. 

 

（2-1）カルデラ形成期噴火の模式露頭におけるテフラ層序 

今年度は，Goto et al.（2018）で記載されている Unit 3（図 1.3-9）の上下層が観察できる露

頭を模式露頭として，そのテフラ層序を再検討した(図 1.3-11)．その結果，Unit 3 下位の Unit 

2 と上位の Unit 4-6 火砕流堆積物で，本質物質の最大粒径や本質物質のタイプが異なることが

明らかになったので，以下模式露頭ごとのテフラ層序を記載する． 

図 1.3-12 は洞爺湖南方約 10km の伊達市上長和町の露頭で，Goto et al.（2018）の Loc.1 に相

当する(図 1.3-11 の★1)．本露頭は 2 箇所からなり，Goto et al.（2018）のユニット区分に従う

と，下位から層厚 5m 以上の非溶結な火砕流堆積物（Unit 2），層厚約 8mの降下火砕物とサー

ジ堆積物の互層（Unit 3），層厚 4m 程度の非溶結の火砕流堆積物（Unit 4），層厚 4m 程度の岩

片濃集層とその上位の層厚 4m 程度の非溶結の火砕流堆積物（Unit 5），層厚 0.5m 以下の岩片

濃集層とその上位の層厚 7m 程度の非溶結の火砕流堆積物とサージ堆積物の互層（Unit 6）が認

められる．Unit 2 は破砕度が高く，4mm 以下の粒子が 90%以上を占める塊状無層理の基質支持

層である（図 1.3-13a）．本質物質は斑晶に乏しい白色軽石で最大粒径は 18mm，岩片の最大粒

径は 30mm である．Unit 2 上部では大小多数のガスパイプが観察されるが，Unit 3 には到達し

ていないほか，ガスパイプの上位には層厚 10cm以下の連続性の悪い細粒火山灰に富む層が認め
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られた．Unit 3 は成層構造が発達しており，下部の約 2m と上部の約 2mでは豆石に富む硬く

締まった火山灰の薄層が多数累重している（図 1.3-13a〜図 1.3-13c）．中部は 4mm 以下の粒子

が 80%以上を占める複数の基質支持層からなり，岩片にやや富む層も認められた．基質支持層

ではクロスラミナが認められ，本質物質は斑晶に乏しい白色軽石で最大粒径は 25mm，岩片の

最大粒径は 40mm である．Unit 2 との境界は非常にシャープである（図 1.3-13a）．Unit 4 は，

4mm 以下の粒子が 80%以上を占める淘汰の悪い塊状無層理の基質支持層である（図 1.3-13d）．

本質物質は斑晶に乏しい白色軽石が大部分を占めるが，斑晶に富む軽石や縞状軽石もごく少量認

められる．軽石の最大粒径は 65mm，岩片の最大粒径は 240mm である．本研究では下位の

Unit 3 との境界は観察できなかった．Unit 5 は，4mm 以下の粒子が 50%以上を占める岩片濃

集層と，70%以上を占める淘汰の悪い塊状無層理の基質支持層からなる（図 1.3-13d）．岩片濃

集層の本質物質は最大粒径 50mm，岩片の最大粒径は 750mm，基質支持層の本質物質は最大粒

径 120mm，岩片の最大粒径は 60mm である．岩片濃集層および基質支持層下部の本質物質

は，斑晶に乏しい白色軽石が大部分であるが，斑晶に富む白色軽石やごく少量の縞状軽石が認め

られる．岩片濃集層と Unit 3 との境界は非常にシャープであるのに対して（図 1.3-13c），岩片

濃集層と Unit 4 との境界，および岩片濃集層と基質支持層との境界はいずれも不明瞭で連続的

に変化しており（図 1.3-13d），Unit 4 は Unit 5 の一部であるようにも見える．Unit 6 は，

4mm 以下の粒子が 60%以上を占める岩片濃集層と，80%以上を占める淘汰の悪い塊状無層理の

基質支持層からなる（図 1.3-12）．基質支持層の中には，やや硬く締まった層厚 40cm ほどの成

層した火山灰層が認められるが，本研究ではこれらを含め Unit 6 とした．岩片濃集層の本質物

質は最大粒径 40mm，岩片の最大粒径は 80mm，基質支持層の本質物質は最大粒径 150mm，岩

片の最大粒径は 80mm，火山灰層の本質物質は最大粒径 30mm，岩片の最大粒径は 20mm であ

る．基質支持層の本質物質は，斑晶に乏しい白色軽石，縞状軽石，斑晶に富む白色軽石が同程度

ずつ認められる．Unit 6 の岩片濃集層は連続的ではなく，本露頭では Unit 5 との境界は不明瞭

である． 

 

 

図 1.3-11 支笏-洞爺火山地域の調査地点および洞爺カルデラ形成期噴出物の露頭位置★. 
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図 1.3-12 洞爺カルデラ形成期噴出物の模式露頭（伊達市上長和町，図 1.3-11 の★1）. 

 

 

図 1.3-13 伊達市上長和町（図 1.3-11 の★1）の露頭写真. 
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 図 1.3-14 は洞爺湖北方約 10km の洞爺湖町大原の露頭の 1 つである（図 1.3-11 の★2）．本露

頭の中央部に，豆石を含む硬く締まった火山灰の薄層と 4mm 以下の粒子が 95%以上を占める

基質支持層が互層している層（層厚約 4m）があり（図 1.3-15a），特に最下部（図 1.3-15b）と

最上部（図 1.3-15c）は火山灰の薄層からなる成層構造が発達している．これらの層の本質物質

は斑晶に乏しい白色軽石で最大粒径は 20mm，岩片の最大粒径は 10mm である．このような堆

積構造から本層は伊達市上長和町の Unit 3 に相当すると考えられる．この下位にある層厚 5m

程度の基質支持層は，下部では豆石が多く，上部は大小多数のガスパイプや炭質物が不規則に含

まれる層が認められる．全体としては塊状無層理の火砕流堆積物であり，伊達市上長和町の

Unit 2 に類似した特徴を示す．本質物質は斑晶に乏しい白色軽石で最大粒径は 20mm，岩片の

最大粒径は 10mm であり，Unit 3 との境界は非常にシャープである（図 1.3-15b）．一方で，

Unit 3 の上位には，層厚 8m 程度の淘汰の悪い塊状無層理の基質支持層が認められた（図 1.3-

15c）．本質物質は斑晶に乏しい白色軽石のほかに斑晶に富む軽石や縞状軽石もごく少量存在し

ており，軽石・岩片ともに最大粒径は 100mm 近いものも存在する．Unit 3 との境界はシャー

プであるが，最下部には Unit 3 の一部を取り込んでいるのが観察された．本層の上位には，下

部に岩片濃集層を伴う淘汰の悪い塊状無層理の基質支持層が認められた（図 1.3-14）．層厚は岩

片濃集層で約 1.5m，基質支持層で 2m 以上である．本露頭近くの岩片濃集層上位を観察できる

露頭では，本質物質は斑晶に乏しい白色軽石のほかに斑晶に富む白色軽石やごく少量の縞状軽石

が認められ，軽石・岩片ともに最大粒径は 70mm程度である．岩片濃集層との層序関係から，

Unit 3 の上位に Unit 4 および Unit 5 相当層が累重していると考えられる． 

 

 

 

図 1.3-14 洞爺カルデラ形成期噴出物の模式露頭(洞爺湖町大原，図 1.3-11 の★2). 
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図 1.3-15 洞爺湖町大原(図 1.3-11 の★2)の露頭写真. 

 

図 1.3-16 は洞爺湖北東約 20km の喜茂別町鈴川の露頭で，Goto et al.（2018）の Loc.14 に相

当する（図 1.3-11 の★2）．本露頭は，Uesawa and Nakagawa（2016）によって最下部に尻別

岳由来の Km-2，その上部に洞爺カルデラ形成噴火噴出物の二次堆積物，尻別岳由来の Km-1，

支笏カルデラ形成噴火の火砕流堆積物が累重していると記載されていたが，Goto et al.（2018）

は，洞爺カルデラ形成噴火噴出物に Unit 1 および Unit 2 の一部が認められることを指摘した．

本研究でも改めて地表調査を行った結果，本露頭の洞爺カルデラ形成噴火噴出物は，堆積時の構

造を残している部分とすべてが二次堆積物からなる部分があることが明らかになった（図 1.3-

17a）．堆積時の構造を残している部分では，中央部に成層構造の発達した層厚 25cm 程度の硬

く締まった火山灰の薄層があり（図 1.3-16），この層に含まれる本質物質は斑晶に乏しい白色軽

石で最大粒径は 10mm である．堆積構造からこの層が伊達市上長和町の Unit 3 に相当する考え

られる．Unit 3 の下位には層厚 60cm 程度の基質支持層が認められ，見た目の色合いや粒度な

どにより少なくとも 3 層に分けられる．いずれも豆石を含む塊状無層理の火砕流堆積物である

ことから，Unit 2 に対比されると考えられる（図 1.3-17c）．本質物質は斑晶に乏しい白色軽石

で最大粒径は 20mm，岩片の最大粒径は 14mm である．またその下位には白色の細粒火山灰層

があり（図 1.3-17b），本層は Goto et al.（2018）の Unit 1 に類似した特徴を示す．一方で，

Unit 3 の上位には，層厚 25cm ほどの岩片に富む層，層厚 3m 程度の淘汰の悪い塊状無層理の

基質支持層，層厚 20cm ほどの岩片に富む層，層厚 5m 以上の淘汰の悪い塊状無層理の基質支持

層が認められた（図 1.3-16）．本質物質は斑晶に乏しい白色軽石のほかに斑晶に富む白色軽石や
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ごく少量の縞状軽石が認められることから Unit 5 に対比されると考えられ，軽石・岩片ともに

最大粒径は 60-80mm 程度であった．各ユニットの境界は比較的シャープである（図 1.3-16）． 

 

 

図 1.3-16 洞爺カルデラ形成期噴出物の模式露頭(喜茂別町鈴川，図 1.3-11 の★3). 

 

 

図 1.3-17 喜茂別町鈴川（図 1.3-11 の★3）の露頭写真. 
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（2-2）模式露頭における構成物分析結果 

Goto et al.（2018）では，洞爺カルデラ形成噴火噴出物の本質物質を白色軽石・縞状軽石・灰

色軽石の 3 種類に区分して構成物分析を行った結果，Unit 1-4 までは白色軽石のみ，Unit 5 で

は縞状軽石が出現し始め，Unit 6 では白色軽石と縞状軽石が同程度になって灰色軽石も認めら

れるようになることが明らかにされていた．本研究では(1)で述べたように，本質物質を斑晶に

乏しい白色軽石（図 1.3-18a，CP タイプ），斑晶に富む白色軽石（図 1.3-18b，CR タイプ），お

よび縞状軽石・灰色軽石（図 1.3-18c）の 3 種類に区分し，8mm 以上の粒子について岩片とと

もにユニットごとの構成物分析を行った． 

まずは伊達市上長和町の露頭において検討したところ，Unit 2，Unit 3 では 8mm 以上の本質

物質が非常に少なく（最大粒径 20mm），岩片が 95%程度を占めること，本質物質は CP タイプ

のみからなることが確認された（図 1.3-19，S10）．一方で，Unit 4 は Unit 2，Unit 3 と類似し

た構成比を示すものの，0.5%未満の CR タイプおよび縞状軽石を含み，本質物質の最大粒径が

65mm と大きいのが特徴である．Unit 5，Unit 6 についてはそれぞれ岩片濃集層上位の基質支

持層から構成物分析を行った．Unit 5 の岩片量比は 25%程度まで急減し，本質物質は CP タイ

プ約 70%，CR タイプ約 4%，縞状軽石も 1%程度含む．Unit 6 は，岩片約 20%のほかに，本質

物質は CP タイプが約 40%，CR タイプが約 18%，縞状軽石・灰色軽石が約 18%からなり，CR

タイプと縞状軽石・灰色軽石の量比が急激に増加することが明らかになった． 

これらの特徴を踏まえ，洞爺湖町大原および喜茂別町鈴川の露頭においても同様に構成物分析

を行い，ユニット対比の妥当性を確認した．洞爺湖町大原の露頭では，Unit3 下位の基質支持層

は岩片約 75%，本質物質は CP タイプのみからなり（図 1.3-19，N10），層序と構成物から Unit 

2 に対比できる．一方で，Unit 3 と岩片濃集層に挟まれる基質支持層は岩片に富み（約 93%），

本質物質は CP タイプがほとんどであるが 0.5%未満の CR タイプおよび縞状軽石も認められ

た．また岩片濃集層上位の基質支持層は岩片約 42%，本質物質は CP タイプが約 55%，CR タイ

プ約 3%，縞状軽石 0.5%程度からなる．こちらも層序と構成物から，それぞれ Unit 4 および

Unit 5 に対比できると考えられる．喜茂別町鈴川では，Unit3 下位の基質支持層は岩片 1%程度

で本質物質は CP タイプのみからなる（図 1.3-19，NE20）．また Unit 3 上位の岩片濃集層を挟

む 2 枚の基質支持層は，いずれも岩片 67-69%程度，本質物質は CP タイプ 27-28%，CR タイプ

3-6%で，0.5%未満の縞状軽石も認められる．岩片量比は伊達市や洞爺湖町大原の露頭とは異な

るものの，層序と本質物質の構成比から，Unit 3 下位の基質支持層は Unit 2 に，Unit 3 上位の

2 層は Unit 5 に対比できると考えられる． 

 

（2-3）その他地域に分布するカルデラ形成噴火噴出物とのユニット対比 

前述のように，カルデラ形成噴火噴出物は，層序だけでなく本質物質の最大粒径や構成物量比を

利用することによっておおよそのユニット対比が可能であることがわかった．そこで，本研究で

は単一のユニットからなる露頭において，それぞれの噴火ユニットを同定することを試みた．対

象としたのは，各地域を代表する 6 地点である（図 1.3-20）．これらの露頭においては，4mm 

以上の粒子について岩片とともに構成物分析を行った（図 1.3-21）． 
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図 1.3-18 本質物質のタイプ（a: CP タイプ，b: CR タイプ，c: 縞状軽石）. 

 

 

図 1.3-19 模式露頭における構成物分析結果. 
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カルデラ形成噴火噴出物は，洞爺湖北北西約 45km の共和町では 6 カ所の露頭（図 1.3-21 の

1）と 2 本のボーリングコアを観察した．本地域で確認された最大層厚は約 22m，最大粒径約

9cm の本質物質を含む塊状無層理の基質支持層であるが，ボーリングコアでは最下部に 10-

20cm 程度のより細粒な層や 50cm ほどの成層構造が観察できる層が見られる．塊状無層理な上

部層は，岩片約 21%，CP タイプ約 76%，CR タイプ約 2%，縞状軽石 0.5%未満からなる． 

洞爺湖北西約 40km の蘭越町では，1 カ所の露頭（図 1.3-21 の 2）と 6 本のボーリングコアを

観察した．最大層厚は約 22m，最大粒径約 5cm の本質物質を含む塊状無層理の基質支持層が大

部分を占める．1 本のボーリングコアでは最下部に 10cm 程度の黄褐色細粒火山灰層および

10cm 程度の茶褐色細粒火山灰層が累重している．露頭では塊状無層理な上部層のみが認めら

れ，岩片約 14%，CP タイプ約 84%，CR タイプ約 1%，縞状軽石 0.5%程度からなる． 

洞爺湖西方約 40kmの黒松内町では，2 カ所の露頭を観察した（図 1.3-21 の 3）．硬く締まった

やや岩片に富む下部とややルーズな上部からなるが境界は不明瞭で，いずれも塊状無層理の基質

支持層からなる．層厚は 12m 以上，最大粒径約 10cm の本質物質を含み，岩片約 22%，CP タ

イプ約 73%，CR タイプ約 3%，縞状軽石 1%程度からなる． 

洞爺湖西方約 20km の豊浦町では，1 カ所の露頭を観察した（図 1.3-21 の 4）．全体が塊状無

層理の基質支持層からなり，層厚は 10m 以上，上部の 2m ほどにはガスパイプが多く認められ

る．最大粒径約 10cm の本質物質を含み，岩片約 78%，CP タイプ約 19%，CR タイプ約 3%，

縞状軽石 0.5%未満からなる． 

洞爺湖北方約 15km の真狩村では，10 カ所程度の露頭を観察した（図 1.3-21 の 5）．いずれも

塊状無層理の基質支持層からなり，層厚は 20m 以上，最大粒径約 18cm の本質物質を含む．本

露頭下部では，岩片約 5%，CP タイプ約 54%，CR タイプ約 17%，縞状軽石および灰色軽石約

23%からなる． 

洞爺湖北西約 20km のニセコ町では，3 カ所の露頭を観察した（図 1.3-21 の 6）．いずれも塊

状無層理の基質支持層からなり，層厚は 15m 以上，最大粒径約 15cm の本質物質を含む．本露

頭では，岩片約 24%，CP タイプ約 33%，CR タイプ約 28%，縞状軽石および灰色軽石約 16%

からなるが，他の 2 カ所は縞状軽石および灰色軽石が数%以下である． 

これらの地域に分布する火砕流堆積物は，いずれも最大粒径が 5cm 以上であり，Unit 2 の最

大粒径が洞爺湖近傍の伊達市上長和町および洞爺湖大原町の模式露頭で 2cm 以下であることと

比べると明らかに粗粒である．また本質物質に CR タイプや縞状軽石・灰色軽石を含むことか

ら，これらはいずれも Unit 4 以降の噴出物であり，また構成物量比から洞爺湖北西の真狩村・

ニセコ町では Unit 6，その他の地域では Unit 5 が地表に厚く分布していると考えられる（図

1.3-21，図 1.3-22）．これらの下位層は不明であるが，ボーリングコアの観察を行った共和町お

よび蘭越町では，層厚 20m ほどの Unit 5 の下位に数十 cm ほどの細粒火山灰層が確認された

（図 1.3-22）．このことは，模式露頭で観察された Unit 2 または Unit3 が洞爺湖から 40km 程

度まで薄く分布している可能性を示唆しており（図 1.3-23），今後さらに検討する必要がある． 
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図 1.3-20 洞爺カルデラ形成期噴出物の露頭位置. ★は構成物分析を行った模式露頭． 

 

 

図 1.3-21 その他地域に分布するカルデラ形成噴火噴出物の露頭写真と構成物分析結果 



 37 

 

図 1.3-21（続き） 
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図 1.3-22 カルデラ形成噴火噴出物の対比柱状図. 

 

 

図 1.3-23 火砕流堆積物の層厚および軽石の最大粒径分布.点線は洞爺湖からの等距離線． 
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（2-4）時間間隙の証拠 

 洞爺カルデラ形成噴火の噴火推移については，多くの先行研究があるが，基本的には火砕流堆

積物が大きく 2 枚からなること，両者の間には降下火砕堆積物が存在すること，それぞれの間

には時間間隙の証拠が認められないことが共通して指摘されていた（横山ほか, 1973; Lee, 

1996; 雁澤ほか, 2007; Goto et al., 2018）．一方で，雁澤ほか（2007）では，下位の火砕流堆積

物では 132±15ka，上位の火砕流堆積物では 113±13〜114±11ka とやや異なる値を示すこと

を指摘しており，両者の間に時間間隙があった可能性を示唆している．そこで，今年度は，特に

Unit 3 前後のユニット境界に注目して，時間間隙の証拠の有無について検討した． 

 図 1.3-24 の左側は伊達市上長和町，右側は洞爺湖大原町における，Unit3 前後の境界部の写

真である．伊達市上長和町では Unit 2 と Unit 3 との境界が観察された．Unit 2 の上部では，

直径 20cm ほどある細粒物に富むパイプや，直径数 cm 以下で周縁部が赤褐色を呈するパイプ上

端が多数認められる．これらはいずれも Unit 3 には到達しておらず，さらに赤褐色を呈するパ

イプ上端の上位には，灰白色でクロスラミナが見られる連続性の悪い細粒な火山灰に富む層厚

10cm 以下の層が累重していた．また洞爺湖大原町の露頭では，やはり直径 20cm ほどある細粒

物に富むパイプを含む層の上位に，層厚 30cm ほどの基質支持層が累重しておりこの最上部では

径数 cm 以下で周縁部が赤褐色を呈するパイプ上端が多数認められた．洞爺湖町大原でもこれら

のガスパイプがそれぞれ上位のユニットに到達している産状は観察できなかった．これらの証拠

は，Unit 2 の最後に小規模な火砕流噴火が発生していたこと，それぞれの間にガスが抜けるだ

けの時間があったことを示唆している．また，赤褐色を呈するパイプ上端の上位に累重する連続

性の悪い細粒火山灰層は，ガスが抜けた後に堆積した小規模な二次堆積物である可能性が考えら

れる． 

 さらに洞爺湖町大原では，Unit 3 と Unit 4 の境界も観察した．すると，Unit 3 との境界は全

体としては非常にシャープであるが，Unit 4 の最下部には，直径 30cm ほどの火山灰質のブロ

ックが取り込まれていた．このブロックは細粒の火山灰のみからなり，硬く締まっていて，下位

の Unit 3 堆積物に非常に類似した特徴を示す．このことは，Unit 3 全体が硬く締まった状態に

なってから Unit 4 の火砕流堆積物に取り込まれたことを示唆しており，これらの間にもある程

度の時間間隙があったと考えられる． 

 

（3）まとめ及び今後の課題 

 今年度の成果は以下の通りである． 

１．支笏-洞爺火山地域で 1Ma 前後以降に噴出したと考えられている火山噴出物について年代測

定を実施した結果，それぞれ 1.10-1.35Ma，3.22Ma という年代値が得られた．いずれも支笏-

洞爺火山地域における約 50 万年前から約 13 万年前までの休止期間より明らかに古く，従来の

支笏-洞爺火山地域の噴火履歴とは矛盾しない． 

２．洞爺カルデラ形成噴火のテフラ層序について，洞爺湖近傍の模式露頭を中心に調査を行った

結果，Goto et al.（2018）のユニット区分と大きく矛盾する点はなく，本質物質を斑晶に乏しい

白色軽石（CP タイプ），斑晶に富む白色軽石（CR タイプ），および縞状軽石・灰色軽石に区分

すると，降下火砕堆積物を含む Unit 3 の下位にある Unit 2 火砕流堆積物では CP タイプのみ，
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Unit 3 の上位にある Unit 4-6 火砕流堆積物では CR タイプと縞状軽石・灰色軽石が出現し始め

ることが明らかになった． 

 

 

図 1.3-24 ユニット境界における産状（左：伊達市上長和町，右：洞爺湖大原町）. 
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３．洞爺カルデラ形成噴火の Unit 2 火砕流堆積物と Unit 4-6 火砕流堆積物では本質物質の最大

粒径や本質物質のタイプが異なることから，これらの特徴を用いて遠方の露頭について対比を行

った結果，多くの地域で Unit 5 が厚く分布していると考えられる． 

４．降下火砕堆積物を含む Unit 3 前後のユニット境界の産状を観察した結果，Unit 2 堆積後に

ガスが抜けるだけの時間をおいて Unit 3 が堆積したこと，Unit 3 堆積後には堆積物が硬く締ま

った状態になってから Unit 4 が堆積したことが示唆された． 

 今年度は洞爺カルデラ形成噴火噴出物を肉眼観察において CP タイプ，CR タイプ，縞状軽

石・灰色軽石に区分して構成物分析やユニット対比，岩石学的研究を行ったが，この分類が妥当

であるかどうか，次年度には斑晶鉱物の組み合わせや組成でも確認していく必要がある．その上

で，東北地方〜北海道東部の広範囲において堆積物のユニット対比を行い，噴出体積の時間変化

を検討するほか，ユニット間の時間間隙の有無については，可能な限り多くの露頭で確認する予

定である． 
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2 岩石学的手法によるマグマプロセスに関する調査・研究 

2.1 鬼界カルデラ噴出物の岩石学的検討 

【実施内容】 

鬼界カルデラでは，大規模噴火である鬼界葛原噴火（9.5 万年前），小瀬田火砕流（58 万年前）

および小アビ山火砕流（14 万年前）の堆積物について岩石学的解析とメルト包有物化学分析を電

子線マイクロアナザイザー（EPMA）および二次イオン質量分析計（SIMS）等で行い，マグマの

化学的特徴，温度・圧力条件を明らかにする．その結果を元に、薩摩硫黄島火山のカルデラ形成

期（58 万年前〜7 千年前）のマグマ供給系の時空間変化をモデル化する． 

先行研究の平成 25〜30 年度￥火山影響評価に係る技術的知見の整備において，鬼界アカホヤ

噴火（7.3 千年前）によって噴出した降下軽石及び火砕流堆積物に含まれる軽石・スコリアについ

て岩石学的解析とメルト包有物化学分析を行い，同噴火マグマの化学的特徴と温度・圧力条件を

検討した．メルト包有物の H2O および CO2 濃度を用いてマグマのガス飽和圧力を見積もったと

ころ，流紋岩マグマは 153±50MPa (61-276MPa, n=40)，安山岩マグマは 105±25MPa (69-

177MPa, n=42)と算出された．両マグマの圧力の平均値は 128±46MPa（n=82）であることから，

地殻密度を 2500kg/m３と仮定すると，鬼界アカホヤ噴火マグマ溜まりの主体は深さ 5±2km にあ

ったと推定できた．これらの研究によって、鬼界アカホヤ噴火の直前のマグマ溜まりの状態につ

いて明らかにできた一方、このマグマ溜まりがどのように形成されているかという点については

不明のままである．鬼界アカホヤ噴火にいたるまでのマグマ供給系の長期的な発達史、特に深さ

の経時変化を知るためには、同噴火にいたるまでの大規模噴火のメルト包有物の揮発性成分濃度

測定を行い、各噴火マグマの圧力を推定する必要がある． 

そこで、今年度は、葛原噴火（9.5 万年前）による長瀬火砕流堆積物の岩石学的解析とメルト包

有物化学分析を実施した．その結果、鬼界葛原噴火マグマが流紋岩組成であること，鬼界アカホ

ヤ噴火流紋岩マグマとは異なった化学組成であることを明らかにした．さらに、メルト包有物の

H2O および CO2 濃度を用いてマグマのガス飽和圧力を見積もったところ，鬼界葛原噴火の流紋

岩マグマは 143±32MPa (98-218MPa, n=11)の圧力下にあったと推定された．地殻密度を

2500kg/m３と仮定すると，鬼界葛原噴火マグマ溜まりの主体は深さ 6km 程度にあったと推定で

きる． 

 

【調査・研究成果】 

（1）はじめに 

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 20km，南北 17km の大型カルデ

ラで，鹿児島県薩摩半島の南約 50km に位置する（図 2.1-1）．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 70

万年前から活動を開始し，現在まで断続的に噴火活動を継続している（小野・他，1982）．小野・

他 (1982)によれば，その噴火史は大きく先カルデラ火山期，カルデラ形成期（58 万年前〜7.3 千

年前），後カルデラ火山期（7.3 千年前〜現在）に分けられる．先カルデラ火山期には，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
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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（小野・他，1982）．このう

ち，最新のカルデラ噴火が 7.3 千年前に起きた「鬼界アカホヤ噴火」で，その噴出物量は 170km3

以上と考えられている（町田・新井，2003）．また，鬼界アカホヤ噴火の直前の 9.5 千年前に「籠

港降下スコリア」を放出する噴火が起きている．後カルデラ火山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 1934-35 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（例えば，Kawanabe and Saito, 2002）．さらに，後カルデラ火山期には，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． 

本研究ではマグマ供給系発達過程の詳細化を行うモデル事例として，鬼界カルデラを研究対象

とする．鬼界カルデラの噴火準備過程を解明するには，マグマ溜まりの発達史と噴火直前の温度・

圧力環境を知る必要がある．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（7.3 千年前）後のマグマ溜まりについては，岩石学的解析（Saito 

et al., 2002）やメルト包有物分析（Saito et al., 2001; Saito et al., 2003）などの研究により，そ

の化学的特徴や温度・圧力環境が明らかにされている．一方，鬼界アカホヤ噴火以前のマグマ溜

まりについては， Saito et al.(2001)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

統的な解析は行われていなかった．そこで，平成 25-30 年度に原子力施設等防災対策等委託費研

究（火山影響評価に係る技術的知見の整備）において，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，マグマ溜まりの温度・圧力条件について明らかにした（産業技術総合研究所，2014，2015，

2016，2017，2018）．その結果，噴火マグマは主体である流紋岩マグマに加えて安山岩マグマが

マグマ溜まりに存在していたことが明らかになった．流紋岩マグマについては輝石温度計で

902±15℃（n=35），鉄チタン鉱物温度計で 874±6℃（n=7），安山岩マグマについては輝石温度計

で 975±5℃（n=5）が得られた．これらの温度推定結果とメルト包有物の H2O および CO2 濃度

（平成 25-28 年度成果）を用いてマグマのガス飽和圧力を見積もったところ，流紋岩マグマは

153±50MPa (61-276MPa, n=40)，安山岩マグマは 105±25MPa (69-177MPa, n=42)と算出され

た．両マグマの圧力の平均値は 128±46MPa（n=82）であることから，地殻密度を 2500kg/m３と

仮定すると，鬼界アカホヤ噴火マグマ溜まりの主体は深さ 5±2km にあったと推定できた．さら

に，鬼界アカホヤ噴火に至るマグマ供給系の発達過程を検討するために，9.5 千年前の噴火噴出

物（籠港降下スコリア，安山岩組成）について EPMA および SIMS によるメルト包有物化学分

析を実施した．その結果，籠港降下スコリアに含まれるメルト包有物は，主成分元素組成は竹島

火砕流スコリアに含まれるメルト包有物と同様であるが，揮発性成分濃度に関しては同メルト包

有物とはやや異なることが判明した．これらの結果は，9.5 千年前の噴火では，鬼界アカホヤ噴火

（7.3 千年前）とは異なるマグマが活動したことを示唆している．  

 そこで、本委託費研究では、本火山のカルデラ形成期における他の大規模噴火である，鬼界葛

原噴火（9.5 万年前），小瀬田火砕流（58 万年前）および小アビ山火砕流（14 万年前）の堆積物

について岩石学的解析とメルト包有物化学分析を電子線マイクロアナザイザー（EPMA）および
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二次イオン質量分析計（SIMS）等で行い、マグマの化学的特徴、温度・圧力条件を明らかにする．

その結果を元に，薩摩硫黄島火山のカルデラ形成期（58 万年前〜7.3 千年前）のマグマ供給系の

時空間変化をモデル化する．本研究で用いるメルト包有物分析の揮発性成分（H2O，CO2）の濃

度測定によるマグマ圧力推定方法）は，平成 30 年度までの鬼界アカホヤ噴火（7.3 千年前）マグ

マ溜まりの深さにも用いられており，上記の噴火に応用することで更なる成果が期待できる．今

年度は、葛原噴火（9.5 万年前）による長瀬火砕流堆積物の岩石学的解析とメルト包有物化学分析

を実施した． 

 

（2）長瀬火砕流（9.5 万年前）の岩石学的解析とメルト包有物分析 

鬼界葛原噴火（95 千年前，テフラの見かけ体積は 150km3以上，町田・新井 2003）は、鬼界

アカホヤ噴火の前のカルデラ噴火である．鬼界葛原噴火で形成された長瀬火砕流堆積物から採取

した軽石（以後，「長瀬火砕流軽石」と呼ぶ）の全岩化学組成を測定していた結果（産業技術総合

研究所，2017）によると，鬼界葛原噴火を引き起こしたマグマは流紋岩組成である（表 2.1-1）．

この組成を鬼界アカホヤ噴火の流紋岩マグマの全岩化学組成と比較した結果（図 2.1-2）、両者は

わずかに異なる組成であることが明らかになった．そこで，本研究では，長瀬火砕流堆積物の軽

石内のメルト包有物 11 個について、主成分元素，S，Cl，H2O および CO2 濃度を測定した（表

2.1-2）. メルト包有物は，大きさ 0.03〜0.15 mm で、石英、斜長石、斜方輝石に含まれている

（図 2.1-3）． 

メルト包有物の主成分元素、S および Cl の濃度測定には、平成 28 年度に原子力施設等防災対

策等委託費研究（火山影響評価に係る技術的知見の整備）で産総研に導入した電子線マイクロア

ナライザー（日本電子（株）製 JXA-8530F；活断層・火山研究部門に設置，以下「EPMA」と呼

ぶ）を用いた．EPMA 測定条件および誤差は，産業技術総合研究所（2016）に記載されている．

さらに、金蒸着したメルト包有物について，H2O および CO2 濃度を二次イオン質量分析計

（Cameca 製 nanoSIMS50L、平成 28 年度に原子力施設等防災対策等委託費研究（火山影響評価

に係る技術的知見の整備）で産総研活断層・火山研究部門に設置済み，以下「SIMS」と呼ぶ）で

測定した. SIMS では，Cs+の 1 次イオンビームを金蒸着したメルト包有物に照射し，放出された

1H-, 12C-, 30Si-の二次イオン数を測定し，標準ガラス試料で作成した SIMS 検量線で濃度を算出し

た．SIMS の分析手順は Saito et al. (2010)にまとめられている． 

長瀬火砕流軽石のメルト包有物の化学組成は、鬼界アカホヤ噴火噴出物に含まれる流紋岩メル

ト包有物よりも高い SiO2濃度（78-81 wt%、主成分 10 元素で規格化した値、以下同様）および

K2O 濃度（3.1-3.7 wt%），低い Al2O3濃度（11-12 wt%）を持つ(表 2.1-2，図 2.1-3)．また，長瀬

火砕流堆積物のメルト包有物 10個のH2OおよびCO2濃度（3.9-5.9 wt%および 0.002-0.012 wt%）

は，鬼界アカホヤ噴火流紋岩メルト包有物が示す濃度に比べ， H2O 濃度が高く，CO2 濃度が低

い傾向を示している(図 2.1-4)．ただし、CO2濃度が高い（0.033 wt%）メルト包有物も 1 個存在

する．鬼界アカホヤ噴火（7.3 千年前）と鬼界葛原噴火（9.5 万年前）のメルト包有物の化学的特

徴が異なることは，鬼界葛原噴火流紋岩の全岩化学組成が鬼界アカホヤ噴火流紋岩とわずかに異

なることと整合的である．従って，鬼界アカホヤ噴火の流紋岩マグマは鬼界葛原噴火の流紋岩マ

グマと同一では無く，9.5 万年前以降にマグマ供給系に何らかの変化があったと考えられる． 
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鬼界葛原噴火を引き起こした流紋岩マグマの圧力条件を明らかにするため、メルト包有物分析

で得られたメルトの H2O および 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．溶解度は圧力とともに温度にも依存するが、鬼界葛原噴火

の流紋岩マグマの温度は未だ決定されていない．そこで，鬼界アカホヤ噴火の流紋岩マグマの温

度（874℃）を暫定的に計算に用いた．本研究で得られたメルト包有物の H2O および CO2濃度を，

Papale et al. (2006)で提案されているケイ酸塩メルトへの H2O および CO2溶解度モデルに適用

して，ガス飽和圧力を再計算した（表 2.1-2，図 2.1-6）．その結果，鬼界葛原噴火の流紋岩マグマ

は 143±32MPa (98-218MPa, n=11)の圧力下にあったと推定された．地殻密度を 2500kg/m３と仮

定すると，鬼界葛原噴火マグマ溜まりの深さは 6±1km と算出できる． 

 

（3）まとめと今後の課題 

本研究において，鬼界葛原噴火（9.5 万年前）による長瀬火砕流堆積物の岩石学的解析および

メルト包有物分析を行い，鬼界カルデラに関して以下の知見が得られた．  

・カルデラ噴火マグマ溜りの長期的な発達過程を検討するため，9.5 万年前のカルデラ噴火（鬼

界葛原噴火）による長瀬火砕流堆積物内の軽石に含まれるメルト包有物 11 個の化学分析を

行った．その結果，長瀬火砕流軽石メルト包有物は流紋岩組成であること，鬼界アカホヤ噴

火の流紋岩メルト包有物とは異なる化学的特徴を持つことが明らかになった．長瀬火砕流

堆積物内の軽石（流紋岩）の全岩化学組成も鬼界アカホヤ噴火の流紋岩とはわずかに異な

る特徴を示すことから，鬼界葛原噴火マグマと鬼界アカホヤ噴火マグマは同一では無く，

鬼界葛原噴火以降に何らかのマグマ供給系の変化が起きたと予想できる．  

・長瀬火砕流堆積物内の軽石に含まれるメルト包有物の H2O および CO2濃度を用いてマグマ

のガス飽和圧力を見積もったところ，鬼界葛原噴火の流紋岩マグマは 143±32MPa (98-

218MPa, n=11)の圧力下にあったと推定された．地殻密度を 2500kg/m３と仮定すると，鬼

界葛原噴火マグマ溜まりの主体は深さ 6km 程度にあったと推定できる． 

 

今後，鬼界カルデラにおけるマグマ溜まりの発達過程を検討するために，以下の研究課題を

進める必要がある． 

・ 長瀬火砕流堆積物の岩石学的解析をさらに進め、鬼界葛原噴火の流紋岩マグマの温度を決

定する．さらに、長瀬火砕流軽石内のメルト包有物の追加分析を実施し、メルト包有物化

学組成データの蓄積を図る．決定した温度とメルト包有物化学組成を元に、流紋岩マグマ

のガス分化過程とガス飽和圧力を検討し、鬼界葛原噴火の流紋岩マグマ溜まりの深さを決

定する． 

・ 本火山には，未だ噴出年代が確定されていない大規模な噴火堆積物（硫黄島内の長浜溶岩

および小アビ山火砕流堆積物）が存在する（小野・他，1982; Maeno and Taniguchi, 2007; 

小林，2008）．これらの噴火年代を決めることは、鬼界カルデラにおけるマグマ溜まりの

発達過程を検討するにあたって極めて重要である．そこで、産総研で開発した K-Ar 年代

測定（感度法）を用いて，両噴出物がカルデラ形成期のどの噴火で形成されたかを確定す

る．  
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・ カルデラ噴火マグマ溜りの長期的な発達過程を検討するため，カルデラ形成期の最初の大

規模火砕流と考えられている小瀬田火砕流堆積物（58 万年前）について，噴火マグマの岩

石学的特徴と揮発成分濃度を把握し，マグマの温度・圧力条件を推定する． 

・ 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するため，長瀬火砕流

堆積物と小瀬田火砕流堆積物に含まれる軽石の全岩化学組成データを用いてマグマの熱

力学解析を行ない，岩石学的解析およびメルト包有物分析で得られたマグマの温度・圧力・

含水量・メルト量・斑晶量と比較する． 

 

 

図 2.1-1 a)鬼界カルデラおよび薩摩硫黄島火山の位置．b)長瀬火砕流堆積物（9.5 万年前）の露頭

（地名：竹島・籠港）．露頭は約 4m の高さ．c)長瀬火砕流堆積物に含まれていた白色軽石（試料番

号 06IW35-1）． 産業技術総合研究所（2017）の図 10 を一部修正． 
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表 2.1-1 長瀬火砕流堆積物中の軽石の全岩主成分化学組成．採取地は全て竹島・籠港（図 2.1-1 参照）． 

 

 

表 2.1-2  長瀬火砕流堆積物中の軽石中のメルト包有物の化学組成とその H2O および CO2濃度から見

積もられたガス飽和圧力． 

 

試料番号 94IW40 06IW35-1 06IW35-2 06IW37-1 06IW37-2

SiO2 70.82 72.61 72.60 69.10 67.29

TiO2 0.38 0.35 0.34 0.39 0.46

Al2O3 14.14 13.53 13.42 15.89 16.81

FeO* 2.39 2.32 2.39 2.62 3.05

MnO   0.08 0.08 0.07 0.07 0.09

MgO   0.73 0.76 0.79 0.77 0.88

CaO   2.52 2.74 2.65 2.85 2.77

Na2O 3.67 3.89 3.68 3.73 3.27

K2O 2.20 2.31 2.33 1.91 1.50

P2O5 0.04 0.02 0.02 0.02 0.02

Total  96.96 98.61 98.29 97.35 96.14

FeO* = total FeO



 49 

 

 

図 2.1-2  長瀬火砕流軽石の全岩主成分化学組成．平成 25-28 年度原子力施設等防災対策等委託費研

究（火山影響評価に係る技術的知見の整備）の成果である幸屋（船倉）降下軽石，竹島火砕流軽石・

スコリアおよび籠港降下スコリアの分析結果，既往研究（小野・他，1982；Saito et al., 2002）によ

る先カルデラ期，カルデラ形成期および後カルデラ期噴火噴出物の化学組成も記す．濃度は，SiO2〜

P2O5の主要 10 元素で規格化した値を用いた． 

 

 

図 2.1-3  長瀬火砕流軽石に含まれるメルト包有物の反射電子像．a)石英に含まれるガラス質メルト包

有物（mts12070506-II-p1i1）．b)単斜輝石に含まれるメルト包有物（mts12070506-III-p1i1）．C) 斜

長石に含まれるメルト包有物（mts12070506-III-p2i1, -p2i2）． 
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図 2.1-4  長瀬火砕流軽石のメルト包有物の主成分化学組成．各濃度は，SiO2〜P2O5の主要 10 元素で

規格化した値を用いた．平成 25-29 年度原子力施設等防災対策等委託費研究（火山影響評価に係る技

術的知見の整備）の成果である籠港降下スコリア（9.5ka 噴火），幸屋（船倉）降下軽石および竹島火

砕流軽石・スコリア・縞状軽石（7.3ka 噴火）の結果，および，既往研究による結果も示す 

 

 

図 2.1-5  a)長瀬火砕流軽石のメルト包有物の H2O および CO2濃度主．H25-30 年度原子力施設等防

災対策等委託費研究（火山影響評価に係る技術的知見の整備）の成果である幸屋（船倉）降下軽石お

よび竹島火砕流軽石メルト包有物の H2O および CO2濃度，籠港降下スコリア（9.5ka 噴火）および

長瀬火砕流堆積物軽石（95ka 噴火）に含まれるメルト包有物の H2O および CO2濃度，既往研究に

よる結果も記す． b)マグマプロセスに伴うメルトの H2O および CO2濃度の変化．  
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図 2.1-6  本研究によって得られた鬼界カルデラのマグマ溜まりの発達史．a)噴出物の全岩化学分析に

よるマグマの化学組成（SiO2濃度）．長瀬火砕流軽石（9.5 万年前）は紫色で示す．b)輝石温度計およ

び鉄チタン鉱物温度計によるマグマ温度．エラーバーは各噴出物の平均値を示している．c) マグマ温

度とメルト包有物の化学組成から算出された各マグマのガス飽和圧力．鬼界葛原噴火（9.5 万年前，紫

色）が本研究成果．マグマ温度は 874℃を仮定している．既往研究による結果も記す． 
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2.2 姶良カルデラ噴出物の岩石学的検討 

【実施内容】 

姶良カルデラでは，約 3 万年前のカルデラ形成噴火である入戸火砕流噴火に先立つ約 3

万年間の噴出物，特に流紋岩マグマに含まれる斑晶鉱物およびそれに含まれるガラス包有

物の組成を用いて，熱力学的平衡条件の検討を行い，姶良カルデラの流紋岩マグマ溜まり

の温度・圧力・マグマ組成等およびその活動推移に沿った時間変化を解析する． 

今年度は，姶良カルデラの珪長質マグマ溜まりの深さ条件の推定のため，姶良カルデラ

の入戸火砕流噴火の噴出物に含まれる斑晶鉱物のガラス包有物の含水量を顕微ラマン分析

装置により定量するための手法を確立する．具体的には，ガラス主成分の化学組成を考慮

した含水量の測定手法を確立させるため，高温高圧実験装置で合成した標準ガラス試料を

用いた検量線の作成とガラス化学組成による補正法の開発を行った．さらに，マグマの深

度を決定するうえで重要な，ガラス中に含まれる微量な二酸化炭素の分析手法を確立させ

るため，二酸化炭素を含む標準ガラスの追加合成を行なった． 

 

【調査・研究成果】 

（１）概要 

姶良カルデラの約 3万年前の入戸火砕流噴火やその前後の噴出物に含まれる斑晶鉱物の

ガラス包有物の含水量を顕微ラマン分析装置により定量した．その結果，先入戸火砕流噴

火である深港降下軽石の石英斑晶のガラス包有物から 3.1～5.9wt.%，入戸火砕流噴火初期

の噴出物である大隅降下軽石の斜方輝石及び石英斑晶のガラス包有物から 3.8～6.6wt%，

後入戸火砕流噴火の噴出物である新島軽石の石英斑晶のガラス包有物から 3.7～4.8wt%の

含水量を得た． 

姶良カルデラから 3万年前に噴出した入戸火砕流噴火で噴出した流紋岩マグマの相平衡

関係について，全岩化学組成，鉱物組み合わせおよび鉱物化学組成を条件として，熱力学

的計算から制約を与えた．その結果，これらの流紋岩マグマの定置条件として，全岩含水

量 4.5％の場合，100～150MPaの圧力条件を得た． 

入戸火砕流噴火の噴出物である大隅降下軽石および入戸火砕流堆積物の石英斑晶にみら

れる拡散組織から拡散に要した時間を見積もった．その結果，斑晶最外縁の組成類帯境界

からは 6年以内の拡散時間が得られた． 

 

（２）顕微ラマン分光分析装置によるガラス含水量の定量 

顕微ラマン分光分析は，試料に光を照射したとき試料物質内の原子間振動のエネルギー

に対応して波長が変化した光が散乱（ラマン散乱）することを利用し，物質内の化学構造

を分析する手法である．レイリー散乱光とラマン散乱光のエネルギー差は，物質内の原子

間振動のエネルギーに対応している．そのため，ラマン散乱光を分光したスペクトルから
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試料の化学結合情報を得ることができる．また，信号強度から特定の化学結合をもつ分子

の存在量を推測することができる． 

本課題では，火山ガラスに含まれる H2Oの H-O結合から生じるラマン散乱光の分光分

析から，Di Muro et al. (2006) や Di Genova et al (2017)の方法を用いて，火山ガラスの含

水量の定量を行った．分析はイタリア・ローマ第三大学の所有する顕微ラマン分光分析装

置 Horiba LabRam HR800 を使用し，YAGレーザによる波長 532nmのレーザを光源とし

て使用した．300μm径孔と 200μm幅のスリットを持つ共焦点光学系をもち，分光用のグ

レーティングは 600本／㎜のものを用いた．試料からのラマン散乱光のうち，100～1500

㎝-1と 2700～4000㎝-1の領域の散乱光を取得した（図 2.2-1）．ラマン散乱光のうち 100～

1500㎝-1の領域（LW）はケイ酸塩ガラスの構造に，2700～4000㎝-1の領域（HW）には

水分子に由来するラマン散乱光のスペクトルが存在する．HW/LW比が試料内の水分子とケ

イ酸塩ガラスとの量比に比例するとして，ガラスの含水量を定量する（（図 2.2-2：Di Genova 

et al. 2017）．ラマン散乱光スペクトルには，照射光によって励起される蛍光などによる連

続的なスペクトルも含まれる．そのため，ラマン散乱光のピークを抽出するため，散乱光

ピークを挟む両側の連続スペクトルから内挿したベースラインを設定することにより，ベ

ースライン補正を行う（図 2.2-3）．今回の研究課題では，既存のガラス標準試料に加え，

高温・高圧実験によって作成した含水ガラス試料を合わせて分析した． 

顕微ラマン分光分析装置を用いたガラス包有物の含水量分析は，先入戸火砕流噴火噴出

物から，福山降下軽石（約 9万年前），岩戸降下軽石（約 6万年前）を，後入戸火砕流噴火

噴出物から新島軽石（約 1万 2千年前），入戸火砕流噴火噴出物から大隅降下軽石（3万年

前）を対象として実施した（図 2.2-4・-5）．今回の分析では，急冷された降下軽石堆積物中

の軽石粒を分析試料として用いた．火砕流堆積物中のガラス包有物は，徐冷により様々な

程度に結晶化していることが多いため，今回の分析では用いなかった． 

岩戸降下軽石の 13試料から 1.1～4.4wt％の含水量を得た．深港降下軽石からは 3.1～

5.9wt％の含水量を得た．また新島軽石の 2試料から 3.7～4.8wt% の含水量を得た．大隅

降下軽石の試料は，3.3～6.6wt％の含水量を示すものと，0.1～0.8wt％を示すものの 2群が

識別できる．このうち後者は，微細結晶が発生していることなどから，後のプロセスによ

る脱ガスが進んでいる可能性がある． 

姶良カルデラ噴出物に対する系統的な斑晶鉱物ガラス包有物の含水量測定とそれを用い

たマグマ蓄積条件の解明のため，顕微ラマン分光分析装置を導入し含水量測定を行うため

の技術的な試験を行った．産業技術総合研究所に導入した顕微ラマン分光分析装置は日本

分光製 NRS-5500で，波長 532nmYAGレーザ光源および波長 457nmArレーザ光源を搭載

する．特に，457nmレーザ光源を用いた場合，ケイ酸ガラスから発生する蛍光を抑制でき

る可能性が指摘されている．そこで，本研究課題では大隅降下軽石中のガラス包有物を対

象に，457nmおよび 532 nmレーザを用いた測定試験を実施し，蛍光発生を抑制しつつH2O

ピークが識別できるラマンスペクトルの取得に成功した（図 2.2-6）． 
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本顕微ラマン分光分析装置を使用して，高圧合成した流紋岩ガラス（地質調査所標準岩

石試料 JR1）のラマンスペクトルを取得し，含水量に対応した水分子ピークの大きさの違

いを確認した（図 2.2-7）．また，高圧合成ガラス中に含まれる気泡（ガラス作成中に形成

された空気の気泡：図 2.2-8）に対しラマンスペクトルを取得し，気泡中に含まれる二酸化

炭素のラマンスペクトルの取得を行ない，二酸化炭素のシグナルの検出に成功した（図

2.2-9）． 

 

 

図 2.2-1  LW 領域と HW 領域のスペクトル．LW 領域はケイ酸塩ガラスを，HW 領域は含ま

れる水分子に由来する．横軸左が原点で右に行くにつれて㎝-1 数が増加する． 
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図 2.2-2  HW/LW 比と含水量の関係．Di Genova et al. (2017)の図 9 から引用．ガラスに含ま

れる微小結晶（nanolite）の有無，およびガラス中の FeO 量により，HW/LW 比と含水量との

間の比例係数が変化する． 

 

 

 

  

図 2.2-3  ラマン分光スペクトルからのベースライン補正法．対象とするピークを挟む赤線部

のスペクトルを多項式近似した関数で内挿したベースラインを作成し，補正したスペクトル（緑

線）を得る． 
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図 2.2-4  ラマン分光分析試料の例．A1～5 は測定対象のガラス包有物を示す．スポット径は

1μm 以下である． 
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図 2.2-5  姶良カルデラ噴出物試料から得られたラマンスペクトルの例． Iwato：岩戸降下軽

石（約 6 万年前），Fuk:深港降下軽石（3 万 2 千年前），Shin：新島軽石（約 1 万 2 千年前），

Osumi:大隅降下軽石（3 万年前）． 

 

 

図 2.2-6  産業技術総合研究所において導入した顕微ラマン分光装置（日本分光製 NRS-5500）

により取得した姶良カルデラ大隅降下軽石に含まれる斜方輝石斑晶中のガラス包有物のラマン

スペクトル．図 1，3，5 のラマンスペクトルと横軸の表記が逆であることに注意．457nm レー

ザを用いたラマンスペクトルの取得により，3500 ㎝-1付近に H2O による高いピークが存在する

ことが確認できた．FT-IR 等による本試料のガラス包有物の含水量は，4～5wt％である． 

 

 

 

 

 

図 2.2-7  産業技術総合研究所の顕微ラマン分光分析装置（日本分光製 NRS-5500）により取

得した高圧合成した含水 JR１ガラスのラマンスペクトル．JR1-4，JR1-3 はそれぞれ含水量が

異なる． 
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図 2.2-8  高圧合成した含水 JR1 ガラス内に生じた気泡 

 

 

図 2.2-9  含水 JR1 ガラス内に生じた気泡内部の気体のラマン分光スペクトル．産業技術総合

研究所の顕微ラマン分光分析装置（日本分光製 NRS-5500）により取得した．二酸化炭素，窒素，

水のピークが確認できる． 

 

（３）姶良カルデラの珪長質マグマ相平衡 

先入戸噴火噴出物，入戸火砕流噴火噴出物を特徴づける高シリカ流紋岩マグマの噴火前

貯留条件を，その全岩化学組成及び鉱物組み合わせ，鉱物化学組成などから推測した．熱

力学的平衡関係は，Rhyolite－MELTS(Gualda et al., 2012)を用いて計算した．用いた組成

は，姶良カルデラ入戸火砕流堆積物中の本質白色軽石の全岩組成の平均組成を用いた．全

岩初期含水量は，安田ほか（2014）や本研究における入戸火砕流噴火噴出物に含まれるガ

ラス包有物の含水量から，4.5％を仮定した． 

Rhyolite－MELTSによる熱力学的相平衡実験の結果によると，大気圧の条件下では，

斜方輝石(opx)および石英（qz）は，940℃付近で晶出する．圧力が増加するにつれて石英お

よび斜方輝石の晶出温度は急激に低下する．150MPa付近より高圧側では斜方輝石は平衡

晶出せず，代わりに黒雲母(bt)が晶出する(図 10)．石英の晶出温度は，170MPa付近で最も

低下し約 760℃となる（図 2.2-10）．また，大隅降下軽石および入戸火砕流の白色軽石のジ

ルコン結晶の晶出温度は，750～775℃となった． 
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入戸火砕流の白色軽石に含まれる鉄チタン鉱物の平衡共存温度から，マグマ溜まりにお

けるマグマ温度は約 750℃と見積もられる（平成 30年度報告書既報）．この条件下では斜方

輝石の安定領域は約 150MP以下である(図 10)．これらの条件から，入戸火砕流噴火の白色

軽石を形成した流紋岩マグマ（石英・磁鉄鉱・斜方輝石を斑晶として含み，黒雲母を含ま

ない）のマグマ溜まり内貯留圧力は，150MPaより低いと考えられる．一方，このマグマ

の斑晶鉱物内のガラス包有物の含水量（＞4.5％）から，貯留圧力は 100MPaかそれ以上と

考えられる．両者から，流紋岩マグマの貯留条件は 100～150MPa，すなわち 4～5㎞より

深く，７～8㎞より浅いと推測される． 

 

図 2.2-10  入戸火砕流中の白色軽石（高シリカ流紋岩）の平均組成を用いた，温度圧力条件に

対する結晶量（A）と平衡共存する結晶の相平衡図（B）．初期全岩含水量は 4.5％と仮定． 

 

 

（４）珪長質マグマの滞留時間 

入戸火砕流噴火の初期に噴出した大隅降下軽石の白色軽石（2種類）および入戸火砕流

に含まれる白色軽石（2種類）・灰色軽石，合計 5グループに含まれる石英斑晶 20個につい

て，カソードルミネッセンス像により累帯構造を抽出した．結晶内の累帯境界にみられる

拡散組織（図-11）から，累帯構造形成後の拡散時間を算出した．本研究では，石英結晶内

の組成累帯境界を挟んで Tiの拡散が発生し，その Ti濃度の分布をカソードルミネッセンス

強度により読み取る手法を用いた．石英中のTi拡散係数はCherniak et al. (2007)を用いた．

拡散条件となる温度は，rhyolite-MELTSによって計算されたジルコン結晶の飽和温度を使

用した．  

図 11にみられるように、類帯組織境界にみられる拡散組織の幅は，結晶内部ほど広く，

最外縁の拡散組織が最も狭い．これは，結晶の外縁ほど結晶形成から噴出までの時間が短

いことを示している．石英斑晶の最外縁部の累帯組織から得られた拡散時間，すなわち最

外縁部の結晶が晶出してから噴出するまでの時間は，大隅降下軽石・入戸火砕流とも 6年



 61 

以内と求められた（図 12）．また，図 11の石英斑晶のように，結晶内部にみられる広い拡

散プロファイルをもつ境界からは数 10年の拡散時間が得られている． 

 

 

 

図 2.2-11  入戸火砕流中の白色軽石に含まれる石英斑晶のカソードルミネッセンス像（左）と、

累帯構造境界にみられる拡散組織の例（右）． 

 

 

 図 2.2-12  入戸大隅降下軽石に含まれる斑晶に富む軽石(Crystal-rich)、斑晶に乏しい軽石

(Crystal-poor)、灰色軽石(Gray)、および入戸火砕流中の軽石に含まれる斑晶に富む軽石
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(Crystal-rich)、斑晶にやや富む軽石(Mod.Crystal)、および灰色軽石(Gray)の岩石学的特徴，貯

留平衡圧力，ジルコン結晶飽和温度，および石英結晶最外縁の累帯拡散から得られた拡散時間． 
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2.3 阿蘇カルデラ噴出物の岩石学的検討 

【実施内容】 

 阿蘇カルデラでは，12万年前の阿蘇３火砕流噴火および約 9万年前の阿蘇４火砕流噴火に至っ

た噴火準備過程について，阿蘇 3 と阿蘇 4 の間の噴出物(阿蘇 3-4 間テフラ)等を対象に斑晶鉱物

およびそれらに含まれるガラス包有物の組成を用いて，熱力学的平衡条件の検討を行い，阿蘇の

マグマ溜まりの温度・圧力・マグマ組成等およびその活動推移に沿った時間変化を解析する． 

 今年度は，阿蘇 3-4間のマグマ溜まりの温度・圧力等の時間変化の解析精度を向上させる目的で，

メルトに溶解する揮発成分の温度・圧力条件と相平衡関係をマグマの熱力学計算ソフトウエアを

用いて詳しく確認するとともに，信頼性の高い揮発成分分析のために作成した阿蘇マグマ組成を

もつ含水量標準ガラス試料の分析を実施した．その結果，斑晶ガラス包有物の含水量とメルトの

飽和溶解度から推定されるマグマの圧力は，マグマが揮発成分に飽和している事を担保しない限

り，過小評価になる可能性があることを再確認した．また，マグマの圧力の信頼性を高めるため

には，斑晶ガラス包有物の水と二酸化炭素の濃度に加え，マグマの温度の情報を得ることにより，

揮発成分が結晶化によりメルトに濃集される効果や，揮発成分の溶解度の温度依存性を補正でき

ることが示された． 

 

【調査・研究成果】 

 阿蘇 1の前の降下火砕物，阿蘇 4火砕流堆積物およびその直前の降下火砕物，後カルデラの降

下火砕物を対象に，NanoSIMSを用いて斑晶ガラス包有物等の揮発成分濃度を測定した結果，

阿蘇の珪長質マグマは，脱ガスした苦鉄質マグマが水に不飽和な条件で結晶分化したことによっ

て生じた可能性が示された(平成 30年度報告書)．マグマが低含水量であることから，この脱ガ

ス作用は，火口直下のような非常に浅い場所で起きたと考えられた．現在阿蘇中岳では，活発な

噴気活動と少量の火山灰を放出する活動により，脱ガスマグマが継続的に生産されていると考え

られる．阿蘇 3-4間の時代にも，このような脱ガス活動が起きていたかどうかを明らかにするこ

とは，阿蘇 4の珪長質マグマ成因を理解するうえで重要な課題である．また，マグマが低含水量

であることから，揮発成分を用いたマグマの圧力見積り方法やその限界の評価も，解決すべき課

題である．そこで今年度は阿蘇 3-4間のテフラの間に挟まれる土壌の地質調査と採取を行なって

いる(本報告書 1.2 阿蘇カルデラの事例調査)．本章は斑晶ガラス包有物の揮発成分から見積られ

るマグマの圧力の精度を向上させ，阿蘇 3から阿蘇 4にかけたマグマ溜まりの温度・圧力等の時

間変化の解析精度を向上させる目的で，(1)メルトに溶解する揮発成分の温度・圧力条件と相平

衡関係を，マグマの熱力学計算ソフトウエアを用いて詳しく確認するとともに，(2)信頼性の高

い揮発成分分析のために追加した阿蘇マグマ組成の含水量標準ガラス試料を分析した． 

 

（1）メルトに溶解する揮発成分量の温度・圧力・組成依存性 

 平成 30 年度報告書では，玄武岩質メルトと流紋岩質メルトに対する水と二酸化炭素の溶解度

の圧力・温度依存性を，Volatilecalc (Newman and Lowenstern, 2002)を用いて計算した．シリ

ケイトメルトに対する水と二酸化炭素の溶解度には，圧力だけでなく，温度・組成の依存性があ

る．Volatilecalc はこのうち圧力・温度依存性を計算可能であるが，メルトの化学組成依存性に
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ついては，上に述べた二種類しか計算出来ない．実際の斑晶ガラス包有物の組成は，温度変化な

どに伴なう結晶分化作用によって，玄武岩質から流紋岩の間で様々に変化する．そのため

Volatilecalc が算出する溶解度データを天然の斑晶ガラス包有物に適用することには問題がある．

そこで今年度は Rhyolite-MELTS (Ghiorso and Sack, 1995, Rhyolite-MELTS: Gualda et al., 

2012)を用いて，様々な組成のメルトに溶解する水と二酸化炭素の溶解度の温度・圧力依存性と

相平衡関係を調査した． 

 具体的には，阿蘇 4の珪長質端成分マグマ(Aso-4 KJ5665，Aso-4 MY5774)，阿蘇中岳 2014年

11 月噴火で放出された苦鉄質マグマ(Aso201411sc)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 8500 気圧の範囲（100 気圧刻み），含水量は 0.1, 0.2, 0.3, 

0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0, 6.0, 8.0, 10重量%，酸素分圧は

FMQ〜FMQ+3 ログユニット，二酸化炭素の含有量は 0.001，0.01，0.1，0.999 重量%の 4 段階

に変化させ，閉鎖系の平衡条件での計算を行なった．これにより得られた膨大なデータの中から，

メルトの揮発成分濃度について調べる目的で，酸素分圧が FMQ+2 ログユニットの場合について，

温度，圧力，固相(メルト以外)の量，全岩含水量，メルトの含水量，全岩二酸化炭素量，メルト

の二酸化炭素量，メルトの SiO2濃度，メルトのK2O濃度を抜き出した．また，系の相平衡関係

を調べる目的で，酸素分圧が FMQ+2 ログユニットの場合について，温度，圧力，全岩含水量，

全岩二酸化炭素量，メルト以外の相が出現した最高温度(リキダス)を抽出した． 

 

1-1）阿蘇の苦鉄質マグマのメルト含水量・二酸化炭素量と圧力の関係 

 2014 年 11 月に阿蘇中岳から噴出した阿蘇の苦鉄質マグマ(Aso2014sc)を対象に Rhyolite-

MELTS を用いた計算を行ない，温度(1000℃と 900℃)・圧力(1 気圧から 850MPa)・全岩含水量

(0.5 から 5 重量％)・全岩二酸化炭素量(0.1 と 0.999 重量％)の変化がメルトの含水量に与える影

響を調べた(図 2.3-1， 図 2.3-2， 図 2.3-3，図 2.3-4)．飽和溶解度曲線の近傍を除く大半のケース

において，マグマの圧力は，メルトの含水量と飽和含水量(参考のために示した水色の曲線)から

示される圧力よりも高いところに，縦に伸びた分布をみせた．この現象が生じる理由は，マグマ

の全岩含水量が飽和含水量も少ないのであるから自明であり，この傾向は全岩含水量が少ない例

において顕著である．この傾向はマグマの全岩二酸化炭素量を 10 倍変化させても(図 2.3-1 と図

2.3-2)，あるいはマグマの温度を 100℃変化させても(図 2.3-1と図 2.3-3)，基本的に変化しなかっ

た．阿蘇のマグマは脱ガスした苦鉄質マグマが水に不飽和な条件で結晶分化したことによって生

じた可能性が示されているため(平成 30年度報告書)，阿蘇の斑晶ガラス包有物の含水量と飽和含

水量とから圧力を見積る際には，圧力を過小評価する可能性に注意が必要である． 

 

1-2）阿蘇の苦鉄質マグマのメルト二酸化炭素量と圧力の関係 

 上と同様に，阿蘇の苦鉄質マグマ(Aso2014sc)を対象に Rhyolite-MELTS を用いた計算を行な

い，温度(1000℃と 900℃)・圧力(1 気圧から 850MPa)・全岩含水量(0.5 から 5 重量％)・全岩二

酸化炭素量(0.1 と 0.999 重量％)の変化がメルトの二酸化炭素濃度に与える影響を調べた(図 2.3-

5，図 2.3-6，図 2.3-7，図 2.3-8)．メルトの二酸化炭素濃度が 0.1重量％程度の領域では，飽和溶

解度線と平行に分布するが，より二酸化炭素濃度が高い領域では，メルト含水量の例(図 2.3-1，
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図 2.3-2，図 2.3-3，図 2.3-4)と同様に縦に伸びた分布をした．この現象が生じる理由も，マグマ

の全岩二酸化炭素量が飽和二酸化炭素量も少ないことから自明である．この傾向はマグマの全岩

二酸化炭素量を 10倍変化させると変化するが(図2.3-5と図2.3-6，あるいは図 2.3-6と図2.3-8)，

マグマの温度を 100℃変化させても(図 2.3-5と図 2.3-7，あるいは図 2.3-6と図 2.3-8)，基本的に

変化しなかった． 

 

1-3）阿蘇の苦鉄質マグマのメルト二酸化炭素量・含水量・圧力の関係 

 同様に，阿蘇の苦鉄質マグマ(Aso2014sc)を対象に Rhyolite-MELTSを用いた計算を行ない，

圧力(100MPa)を固定した場合に，温度(1000〜1400℃)・全岩含水量(0.1から 8重量％)・全岩二

酸化炭素量(0.001から 0.1重量％)の変化がメルトの水と二酸化炭素の濃度に与える影響を調べ

た．するとメルトの二酸化炭素濃度と含水量は，原点を中心とする扇形に分布した(図 2.3-9の青

い線が分布する領域)．この扇形を縁どる黒丸は 1000℃の，扇形の内部は 1000〜1400℃におけ

る二酸化炭素と水の濃度である．このような分布になる理由は，マグマに含まれる二酸化炭素量

と水が，結晶分化作用によってメルトに濃集され，飽和するためである． 

 圧力を 300MPaに固定した場合，メルトの二酸化炭素濃度と含水量は，原点を中心とするよ

り大きな扇形に分布した(図 2.3-10の橙色の線が放射状に分布する領域)．この扇形を縁どる黒丸

は 1000℃の，扇形の内部は 1000〜1400℃における二酸化炭素と水の濃度である．300MPaが

100MPaに類似した分布になる理由も，マグマに含まれる二酸化炭素量と水が，結晶分化作用に

よってメルトに濃集・飽和することで説明される． 

 温度を 1000℃に固定し，全岩含水量(0.1から 8重量％)，全岩二酸化炭素量(0.001から 0.1重

量％)，圧力を変化(50, 100, 150, 200, 250, 300, 350, 400MPa)させた場合，メルトの二酸化炭素

濃度と含水量は，図 2.3-9や図 2.3-10でみられた扇形に類似した分布を示した(図 2.3-11)． 

 同様に温度を 1100℃に固定した場合メルトの二酸化炭素濃度と含水量は，圧力が 300MPa以

下では扇形に分布するが，それより高い圧力では歪む(図 2.3-11)．この理由は，より高圧ではマ

グマが二酸化炭素あるいは水に不飽和になるためである． 
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図 2.3-1 メルトの含水量と圧力の関係．温度は 1000℃，組成は Aso2014sc，全岩含水量は 0.5-

5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 1

気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相当)，2.5

〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和含水量の目安である． 

 

 

 

図 2.3-2 メルトの含水量と圧力の関係．温度は 1000℃，組成は Aso2014sc，全岩含水量は 0.5-

5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.999wt.%，圧力

は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相当)，

2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和含水量の目安である． 
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図 2.3-3 メルトの含水量と圧力の関係．温度は 900℃，組成は Aso2014sc，全岩含水量は 0.5-

5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 1

気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相当)，2.5

〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和含水量の目安である． 

 

 

 

図 2.3-4 メルトの含水量と圧力の関係．温度は 900℃，組成は Aso2014sc，全岩含水量は 0.5-

5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.999wt.%，圧力

は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相当)，

2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和含水量の目安である． 
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図 2.3-5 メルトの二酸化炭素濃度と圧力の関係．温度は 1000℃，組成は Aso2014sc，全岩含水量は

0.5-5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力

は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相当)，

2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和二酸化炭素量の目安である． 

 

 

図 2.3-6 メルトの二酸化炭素濃度と圧力の関係．温度は 1000℃，組成は Aso2014sc，全岩含水量は

0.5-5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.999wt.%，圧

力は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相

当)，2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和二酸化炭素量の目安である． 
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図 2.3-7 メルトの二酸化炭素濃度と圧力の関係．温度は 900℃，組成は Aso2014sc，全岩含水量は

0.5-5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力

は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相当)，

2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和二酸化炭素量の目安である． 

 

 

 

図 2.3-8 メルトの二酸化炭素濃度と圧力の関係．温度は 900℃，組成は Aso2014sc，全岩含水量は

0.5-5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.999wt.%，圧

力は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相

当)，2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和二酸化炭素量の目安である． 
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図 2.3-9 メルトの二酸化炭素と含水量と圧力の関係．温度は 1000〜1400℃，組成は Aso2014sc，全

岩含水量は 0.1-8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0, 

6.0, 8.0)，全岩 CO2は 0.001-0.1wt%(0.001, 0.01, 0.1)，圧力は 100MPa．黒丸は温度 1000℃での結

果．青点は温度 1000〜1400度での結果． 
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図 2.3-10 メルトの二酸化炭素と含水量と圧力の関係．温度は 1000〜1400℃，組成は Aso2014sc，

全岩含水量は 0.1-8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 

5.0, 6.0, 8.0)，全岩 CO2は 0.001-0.1wt%(0.001, 0.01, 0.1)，圧力は 300MPa．黒丸は温度 1000℃で

の結果．橙色の点は温度 1000〜1400度での結果． 
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図 2.3-11 メルトの二酸化炭素と含水量と圧力の関係．温度は 1000℃，組成は Aso2014sc，全岩含

水量は 0.1-8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0, 6.0, 

8.0)，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 50〜400MPa．点の色は，温度 1000℃における，凡例に示した

圧力(0.5, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0x100MPa)での結果を示す．点の大きさはメルトの K2O濃度

の高さを示す． 
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図 2.3-12 メルトの二酸化炭素と含水量と圧力の関係．温度は 1000℃，組成は Aso2014sc，全岩含

水量は 0.1-8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0, 6.0, 

8.0)，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 50〜400MPa．点の色は，温度 1100℃における，凡例に示した

圧力(0.5, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0x100MPa)での結果を示す．点の大きさはメルトの K2O濃度

の高さを示す． 
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1-4）阿蘇の苦鉄質マグマの相平衡関係 

 阿蘇の苦鉄質マグマ(Aso2014sc)を対象に Rhyolite-MELTSを用いた計算を行ない，二酸化炭

素が 0.1重量％の場合について，鉱物が晶出あるいはガス相が析出する最高温度(リキダス)を，

温度 700〜1250℃，圧力常圧〜850MPaの範囲で整理した．含水量が 1重量％の場合(図 2.3-13)

と 3重量％の場合(図 2.3-14)について比較を行なうと，常圧付近ではリキダスはほとんど変化せ

ず，常圧から 100MPaにかけて斜長石，輝石，石英のリキダスが，含水量 1重量％では 100℃程

度，3重量％では 100℃以上低下したのちに，圧力ととともに徐々にリキダスが上昇する．逆

に，ガス相の析出温度は圧力とともに低下した．また，鉄・チタン酸化物(磁鉄鉱およびイルメ

ナイト)のリキダス温度は含水量や圧力の効果が比較的小さかった．このように鉱物やガス相の

リキダスは温度・圧力によって変化するため，天然のマグマに含まれるこれらの相の組み合わせ

と比較することにより，マグマの温度圧力条件に制約をかけることができる．ただしリキダス温

度はマグマに含まれる水の量によっても変化するため，天然のマグマに含まれる揮発成分量を別

途推定する必要があることが，確認できた． 

 次に，圧力を固定し(100, 200, 400, 700MPa)，マグマのバルク含水量を変化(0.1〜8重量％)さ

せた際の，鉱物のリキダス温度の変化を確認する．圧力が 100MPaの場合(図 2.3-15；

100MPa；高温の欄外ガス相が析出)，全岩含水量が 0から 3重量％に増加するにつれ，斜方輝

石，単斜輝石，斜長石のリキダスは低下し，黒雲母のリキダスが増加するが，それ以上の含水量

ではリキダス温度は殆んど変化しなくなる．圧力が 200MPaの場合(図 2.3-15；200MPa；高温

の欄外でガス相が析出)も類似した変化がみられるが，リキダスが変化しなくなるのに必要な含

水量はより高めの 6重量％程度になる．圧力が 400MPa(図 2.3-15；400MPa)と 700MPa(図 2.3-

15；700MPa)の場合には，リキダスが変化しなくなる含水量は調査した範囲内に認められなか

った．このように，リキダスがマグマの全岩含水量の変化によらない条件は，比較的定圧で含水

量が高い場合に限られる．前述のように阿蘇の珪長質マグマは，脱ガスした苦鉄質マグマが水に

不飽和な条件で結晶分化したことによって生じた可能性がある(平成 30年度報告書)ため，鉱物

の晶出条件と噴出物の相組み合わせの比較にもとづいてマグマの温度・圧力依存性を推定するた

めには，マグマのバルク含水量を別途求める必要があることが，再確認できた． 
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図 2.3-13  Aso2014scの鉱物晶出圧力温度．温度は 700〜1250℃，全岩含水量は 1wt.%，全岩 CO2

は 0.1wt.%，圧力は 1気圧〜850MPa．点の色は，ラベルに示された鉱物(Qz:石英，Bi:黒雲母，Gnt:

ざくろ石，IL:イルメナイト，Fl:過飽和ガス相，Opx:斜方輝石，Pl:斜長石，Cpx:単斜輝石，Mt:磁鉄

鉱)の最高晶出温度（リキダス）を示す． 

 

 

 

図 2.3-14  Aso2014scの鉱物晶出圧力温度．温度は 700〜1250℃，全岩含水量は 3wt.%，全岩 CO2

は 0.1wt.%，圧力は 1気圧〜850MPa．点の色は，ラベルに示された鉱物(Qz:石英，Hb:角閃石，Bi:

黒雲母，Gnt:ざくろ石，IL:イルメナイト，Fl:過飽和ガス相，Opx:斜方輝石，Pl:斜長石，Cpx:単斜輝

石，Mt:磁鉄鉱)の最高晶出温度（リキダス）を示す． 
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図 2.3-15  Aso2014scのリキダスと含水量の関係．温度は 800〜1100℃，組成は Aso2014sc，全岩

含水量は 0.1-8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0, 

6.0, 8.0)，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 100, 200, 400, 700MPa．点の色は，ラベルに示された鉱物

(Qz:石英，Hb:角閃石，Bi:黒雲母，Gnt:ざくろ石，IL:イルメナイト，Fl:過飽和ガス相，Opx:斜方輝

石，Pl:斜長石，Cpx:単斜輝石，Mt:磁鉄鉱)の最高晶出温度（リキダス）を示す． 
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1-5）阿蘇の珪長質端成分マグマのメルト含水量と圧力の関係 

 阿蘇の珪長質端成分マグマ(Aso-4 KJ5665)を対象に Rhyolite-MELTSを用いた計算を行な

い，温度(900℃と 800℃)・圧力(1気圧から 850MPa)・全岩含水量(0.5から 5重量％)・全岩二酸

化炭素量(0.001と 0.999重量％)の変化がメルトの含水量に与える影響を調べた(図 2.3-16， 図

2.3-17， 図 2.3-18，図 2.3-19)．苦鉄質マグマでの検討結果(Aso2014sc；図 2.3-1， 図 2.3-2， 

図 2.3-3，図 2.3-4)と同様に，飽和溶解度曲線の近傍を除く大半のケースにおいて，マグマの圧

力は，メルトの含水量と飽和含水量(参考のために示した水色の曲線)から示される圧力よりも高

いところに，縦に伸びた分布をみせた．また，この傾向はマグマの全岩二酸化炭素量を 1000倍

変化させても(図 2.3-16と図 2.3-17)，あるいはマグマの温度を 100℃変化させても(図 2.3-16と

図 2.3-8)，基本的に変化しなかった． 

 

1-6）阿蘇の珪長質端成分マグマのメルト二酸化炭素量と圧力の関係 

 上と同様に，阿蘇の珪長質端成分マグマ(Aso-4 KJ5665)を対象に Rhyolite-MELTSを用いた

計算を行ない，温度(900℃と 800℃)・圧力(1気圧から 850MPa)・全岩含水量(0.5から 5重

量％)・全岩二酸化炭素量(0.001と 0.999重量％)の変化がメルトの二酸化炭素濃度に与える影響

を調べた(図 2.3-20，図 2.3-21，図 2.3-22，図 2.3-23)．全岩二酸化炭素濃度が 0.001重量％の場

合，殆んの場合においてマグマは二酸化炭素に不飽和となり，常圧から 850MPaの広い範囲に

おいて 0.01重量％以下のメルト二酸化炭素濃度を示した．一方，全岩二酸化炭素濃度が 0.999

重量％の場合は，飽和溶解度線とほぼ平行に分布した(図 2.3-21，図 2.3-23)． 

 

1-7）阿蘇の珪長質端成分マグマのメルト二酸化炭素量・含水量・圧力の関係 

 同様に，阿蘇の珪長質端成分マグマ(Aso-4 KJ5665)を対象に Rhyolite-MELTSを用いた計算

を行ない，圧力(100MPa)を固定した場合に，温度(1000〜1400℃)・全岩含水量(0.1から 8重

量％)・全岩二酸化炭素量(0.001から 0.1重量％)の変化がメルトの水と二酸化炭素の濃度に与え

る影響を調べた．するとメルトの二酸化炭素濃度と含水量は，苦鉄質マグマの検討事例(図 2.3-

9)と同様に，原点を中心とする扇形に分布した(図 2.3-24の青い線が分布する領域)．この扇形を

縁どる黒丸は 1000℃の，扇形の内部は 1000〜1400℃における二酸化炭素と水の濃度である．こ

のような分布になる理由も苦鉄質マグマの事例と同様に，マグマに含まれる二酸化炭素量と水

が，結晶分化作用によってメルトに濃集され，飽和するためである． 

 圧力を 300MPaに固定した場合，メルトの二酸化炭素濃度と含水量は，より大きな，歪んだ

扇形に分布した(図 2.3-25の橙色の線が放射状に分布する領域)．この扇形を縁どる黒丸は

1000℃の，扇形の内部は 1000〜1400℃における二酸化炭素と水の濃度である．300MPaが

100MPaに類似した分布になる理由も，マグマに含まれる二酸化炭素量と水が，結晶分化作用に

よってメルトに濃集・飽和することで説明される．また，扇形が歪む理由は，全岩含水量が少な

い条件でマグマが水に不飽和になるためだと考えられる． 

 温度を 800℃に固定し，全岩含水量(0.1から 8重量％)，全岩二酸化炭素量(0.001から 0.1重

量％)，圧力を変化(50, 100, 150, 200, 250, 300, 350, 400MPa)させた場合，メルトの二酸化炭素

濃度と含水量は，図 2.3-24や図 2.3-25でみられた扇形に類似した分布を示した(図 2.3-26)． 
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 同様に温度を 900℃に固定した場合メルトの二酸化炭素濃度と含水量は，圧力が 300MPa以

下では扇形に分布するが，それより高い圧力では歪む(図 2.3-27)．また歪みの度合は温度が

800℃の時よりも大きい．この理由は，温度が高いとより多くのメルトが存在するために揮発成

分がより多く溶解されることに加え，高圧ではマグマが二酸化炭素あるいは水に不飽和になるた

めである． 

 

1-8）阿蘇の珪長質端成分マグマの相平衡関係 

 阿蘇の珪長質端成分マグマ(Aso-4 KJ5665)を対象に Rhyolite-MELTSを用いた計算を行な

い，二酸化炭素が 0.1重量％の場合について，鉱物が晶出あるいはガス相が析出する最高温度

(リキダス)を，温度 700〜1200℃，圧力常圧〜850MPaの範囲で整理した．含水量が 1重量％の

場合(図 2.3-28)と 3重量％の場合(図 2.3-29)について比較を行なうと，常圧付近ではリキダスは

ほとんど変化せず，常圧から 100MPaにかけて斜長石，輝石，石英のリキダスが，含水量 1重

量％では 100〜150℃程度，3重量％では 200℃以上低下したのちに，圧力ととともに徐々にリ

キダスが上昇する．逆に，ガス相の析出温度は圧力とともに低下した．また，鉄・チタン酸化物

(磁鉄鉱およびイルメナイト)のリキダス温度は含水量や圧力の効果が比較的小さかった．これら

の特徴は苦鉄質マグマ(Aso2014sc)に類似している． 

 次に，圧力を固定し(100, 200, 400, 700MPa)，マグマのバルク含水量を変化(0.1〜8重量％)さ

せた際の，鉱物のリキダス温度の変化を確認する．圧力が 100MPaの場合(図 2.3-30；

100MPa；高温の欄外ガス相が析出)，全岩含水量が 0から 3重量％に増加するにつれ，斜方輝

石，単斜輝石，斜長石のリキダスは低下し，黒雲母のリキダスが増加するが，それ以上の含水量

ではリキダス温度は殆んど変化しなくなる．圧力が 200MPaの場合(図 2.3-30；200MPa；高温

の欄外でガス相が析出)も類似した変化がみられるが，リキダスが変化しなくなるのに必要な含

水量はより高めの 6重量％程度になる．圧力が 400MPa(図 2.3-30；400MPa)と 700MPa(図 2.3-

30；700MPa)の場合には，リキダスが変化しなくなる含水量は調査した範囲内に認められなか

った．これらの特徴も苦鉄質マグマ(Aso2014sc)に類似している． 
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図 2.3-16 メルトの含水量と圧力の関係．温度は 900℃，組成は Aso4 KJ5665，全岩含水量は 0.5-

5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.001wt.%，圧力

は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相当)，

2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和含水量の目安である． 

 

 

 

図 2.3-17 メルトの含水量と圧力の関係．温度は 900℃，組成は Aso4 KJ5665，全岩含水量は 0.5-

5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.999wt.%，圧力

は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相当)，

2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和含水量の目安である． 
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図 2.3-18 メルトの含水量と圧力の関係．温度は 800℃，組成は Aso4 KJ5665，全岩含水量は 0.5-

5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.001wt.%，圧力

は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相当)，

2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和含水量の目安である． 

 

 

 

図 2.3-19 メルトの含水量と圧力の関係．温度は 800℃，組成は Aso4 KJ5665，全岩含水量は 0.5-

5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は 0.999wt.%，圧力

は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が赤(Aso-4に相当)，

2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和含水量の目安である． 
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図 2.3-20 メルトの二酸化炭素濃度と圧力の関係．温度は 900℃，組成は Aso4 KJ5665，全岩含水量

は 0.5-5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は

0.001wt.%，圧力は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が

赤(Aso-4に相当)，2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和二酸化炭素量の目安で

ある． 

 

 

 

図 2.3-21 メルトの二酸化炭素濃度と圧力の関係．温度は 900℃，組成は Aso4 KJ5665，全岩含水量

は 0.5-5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は

0.999wt.%，圧力は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が

赤(Aso-4に相当)，2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和二酸化炭素量の目安で

ある． 
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図 2.3-22 メルトの二酸化炭素濃度と圧力の関係．温度は 800℃，組成は Aso4 KJ5665，全岩含水量

は 0.5-5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は

0.001wt.%，圧力は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が

赤(Aso-4に相当)，2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和二酸化炭素量の目安で

ある． 

 

 

図 2.3-23 メルトの二酸化炭素濃度と圧力の関係．温度は 800℃，組成は Aso4 KJ5665，全岩含水量

は 0.5-5wt%(0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0)，全岩 CO2は

0.999wt.%，圧力は 1気圧〜850MPa．点線の色はメルトの K2O濃度で分けており，3.0wt%以上が

赤(Aso-4に相当)，2.5〜3.0wt%が紫，2〜2.5wt%が青である．水色の線は飽和二酸化炭素量の目安で

ある． 
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図 2.3-24 メルトの二酸化炭素と含水量と圧力の関係．温度は 900〜1400℃，組成は Aso4 

KJ5665，全岩含水量は 0.1-8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 

4.0, 4.5, 5.0, 6.0, 8.0)，全岩 CO2は 0.001-0.1wt%(0.001, 0.01, 0.1)，圧力は 100MPa．黒丸は温度

1000℃での結果．青点は温度 1000〜1400度での結果． 
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図 2.3-25 メルトの二酸化炭素と含水量と圧力の関係．温度は 900〜1400℃，組成は Aso4 

KJ5665，全岩含水量は 0.1-8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 

4.0, 4.5, 5.0, 6.0, 8.0)，全岩 CO2は 0.001-0.1wt%(0.001, 0.01, 0.1)，圧力は 300MPa．黒丸は温度

1000℃での結果．橙色の点は温度 1000〜1400度での結果． 
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図 2.3-26 メルトの二酸化炭素と含水量と圧力の関係．温度は 800℃，組成は Aso4 KJ5665，全岩含

水量は 0.1-8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0, 6.0, 

8.0)，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 0.5-4．点の色は，温度 800℃における，凡例に示した圧力(0.5, 

1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0x100MPa)での結果を示す．点の大きさはメルトの K2O濃度の高さを

示す． 
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図 2.3-27 メルトの二酸化炭素と含水量と圧力の関係．温度は 900℃，組成は Aso4 KJ5665，全岩含

水量は 0.1-8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0, 6.0, 

8.0)，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 0.5-4．点の色は，温度 900℃における，凡例に示した圧力(0.5, 

1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0x100MPa)での結果を示す．点の大きさはメルトの K2O濃度の高さを

示す． 
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図 2.3-28 Aso4 KJ5665の鉱物晶出圧力温度（含水量 1wt%)．温度は 700〜1200℃，全岩含水量は

1wt.%，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 1気圧〜850MPa．点の色は，ラベルに示された鉱物(Qz:石

英，Mus: 白雲母，Bi:黒雲母，Gnt:ざくろ石，IL:イルメナイト，Fl:過飽和ガス相，Opx:斜方輝石，

Pl:斜長石，Mt:磁鉄鉱)の最高晶出温度（リキダス）を示す． 

 

 

 

 

図 2.3-29 Aso4 KJ5665の鉱物晶出圧力温度（含水量 3wt%)．温度は 700〜1200℃，全岩含水量は

3wt.%，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 1気圧〜850MPa．点の色は，ラベルに示された鉱物(Qz:石

英，Mus: 白雲母，Bi:黒雲母，Gnt:ざくろ石，IL:イルメナイト，Fl:過飽和ガス相，Opx:斜方輝石，

Pl:斜長石，Mt:磁鉄鉱)の最高晶出温度（リキダス）を示す． 
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図 2.3-30 Aso4 KJ5665のリキダスと含水量の関係．温度は 800〜950℃，全岩含水量は 0.1-

8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 5.0, 6.0, 8.0)，全岩

CO2は 0.01wt.%，圧力は 100, 200, 400, 700MPa．点の色は，ラベルに示された鉱物(Qz:石英，Bi:

黒雲母，Gnt:ざくろ石，IL:イルメナイト，Fl:過飽和ガス相，Opx:斜方輝石，Pl:斜長石，Cpx:単斜輝

石，Mt:磁鉄鉱)の最高晶出温度（リキダス）を示す． 
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 上で述べた阿蘇の珪長質端成分マグマ(Aso-4 KJ5665)の化学組成は，噴火後約 9万年の間に噴

出物が受けた風化の影響で若干変化しているため，別地点で採取された Aso-4の溶結レンズ部分

(Aso-4 MY5774)の化学組成のほうが，阿蘇の珪長質端成分の代表値としてふさわしい(Ushioda 

et al., 2020)．そこで Aso-4 MY5774を対象に Rhyolite-MELTSを用いた計算を行ない，二酸化

炭素が 0.1重量％の場合について，鉱物が晶出あるいはガス相が析出する最高温度(リキダス)

を，温度 700〜1200℃，圧力常圧〜850MPaの範囲で整理した．含水量が 1重量％の場合(図

2.3-28)と 3重量％の場合(図 2.3-29)について比較を行なうと，Aso-4 MY5774のほうが斜方輝石

と斜長石のリキダス温度が全体的に 15〜20℃程度高め，石英は 10〜15℃程度低めであった．全

岩含水量を変えても常圧付近ではリキダスはほとんど変化しない点や，常圧から 100MPaにか

けて斜長石，輝石，石英のリキダスが，含水量 1重量％では 100〜150℃程度，3重量％では

200℃以上低下したのちに，圧力ととともに徐々にリキダスが上昇する点も，Aso-4 KJ5665の

特徴と共通する．また，ガス相の析出温度は圧力とともに低下する点や，鉄・チタン酸化物(磁

鉄鉱およびイルメナイト)のリキダス温度は含水量や圧力の効果が比較的小さい点も同じであっ

た． 

 次に，圧力を固定し(100, 200, 400, 700MPa)，マグマのバルク含水量を変化(0.1〜8重量％)さ

せた際の，鉱物のリキダス温度の変化を確認する．圧力が 100MPaの場合(図 2.3-33；

100MPa)，全岩含水量が 0から 4重量％に増加するにつれ，斜方輝石，単斜輝石，斜長石のリ

キダスは低下するが，それ以上の含水量ではリキダス温度は殆んど変化しなくなる．圧力が

200MPaの場合(図 2.3-33；200MPa)も類似した変化がみられるが，リキダスが変化しなくなる

のに必要な含水量はより高めの 6重量％程度になる．圧力が 400MPa(図 2.3-33；400MPa)と

700MPa(図 2.3-33；700MPa)の場合には，リキダスが変化しなくなる含水量は調査した範囲内

に認められなかった．これらの特徴も，Aso-4 KJ5665に類似している． 
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図 2.3-31 Aso4 MY5774の鉱物晶出圧力温度（含水量 1wt%)．温度は 700〜1200℃，全岩含水量は

1wt.%，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 100, 200, 400, 700MPa．点の色は，ラベルに示された鉱物

(Qz:石英，Mus: 白雲母，Bi:黒雲母，Gnt:ざくろ石，IL:イルメナイト，Fl:過飽和ガス相，Opx:斜方

輝石，Cpx:単斜輝石，Pl:斜長石，Mt:磁鉄鉱)の最高晶出温度（リキダス）を示す． 

 

 

 

図 2.3-32 Aso4 MY5774の鉱物晶出圧力温度（含水量 3wt%)．温度は 700〜1200℃，全岩含水量は

3wt.%，全岩 CO2は 0.1wt.%，圧力は 100, 200, 400, 700MPa．点の色は，ラベルに示された鉱物

(Qz:石英，Mus: 白雲母，Bi:黒雲母，Gnt:ざくろ石，IL:イルメナイト，Fl:過飽和ガス相，Opx:斜方

輝石，Cpx:単斜輝石，Pl:斜長石，Mt:磁鉄鉱)の最高晶出温度（リキダス）を示す． 
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図 2.3-33 Aso4 MY5774のリキダスと含水量の関係．温度は 800〜950℃，組成は Aso4 MY5774，

全岩含水量は 0.1-8wt%(0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5, 0.6, 0.7, 0.8, 0.9, 1.0, 1.5, 2.0, 2.5, 3.0, 3.5, 4.0, 4.5, 

5.0, 6.0, 8.0)，全岩 CO2は 0.01wt.%，圧力は 100, 200, 400, 700MPa．点の色は，ラベルに示され

た鉱物(Qz:石英，Bi:黒雲母，Gnt:ざくろ石，IL:イルメナイト，Fl:過飽和ガス相，Opx:斜方輝石，Pl:

斜長石，Cpx:単斜輝石，Mt:磁鉄鉱)の最高晶出温度（リキダス）を示す． 

 

（2）NanoSIMS の揮発成分分析の標準試料の作成と含水量分析 

 二次イオン質量分析計でガラスの含水量を分析するためには，含水量が既知の標準ガラス試料

が必要である．一次イオンの照射によって放出される二次イオン中の水素の比率は含水量だけで

なく，ガラスの主化学組成によっても変化するため(マトリックス効果)，測定対象と標準ガラス

の主化学組成が一致していることが望ましい．そのため，阿蘇のマグマの化学組成をもつ含水量

標準ガラス試料をガス圧装置で合成・回収後，アイソメットカッターで 3 枚におろし，そのうち
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2 枚を微小領域分析用標準試料とし，残りの部分(あるいは割れて細かくなった部分)のバルク含

水量を分析した(光学顕微鏡画像：図 2.3-34，図 2.3-35，図 2.3-36)． 

 

2-1）ガラスの主化学組成 

 ガラスの均質性を確認するため，微小領域分析用に切り分けた部分を研磨後，EPMAを用いて

化学組成の空間分布(図 2.3-37)を調査した．その結果ガラスの主化学組成は全体にわたって「ほ

ぼ」均一であることが確認できた(図 2.3-38，図 2.3-39)． 

 

 

 

図 2.3-34 含水量標準ガラス片 G168の光学顕微鏡写真．温度は 1300℃，組成は Aso2014sc，全岩

含水量は 1.5wt.%，全岩 CO2は 0wt.%，圧力は 123MPa．真空脱水ラインによる含水量測定結果は

1.20wt%H2O． 
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図 2.3-35 含水量標準ガラス片 A-10の光学顕微鏡写真．温度は 1400℃，組成は Aso2014sc，全岩含

水量は 0wt.%，全岩 CO2は 0wt.%，圧力は 1気圧．真空脱水ラインによる含水量測定結果は

0.04wt%H2O． 

 

 

 

図 2.3-36 含水量標準ガラス片 G173の光学顕微鏡写真．温度は 1300℃，組成は Aso4 KJ5665，全

岩含水量は 0.5wt.%，全岩 CO2は 0wt.%，圧力は 118MPa．真空脱水ラインによる含水量測定結果

は 0.74wt%H2O． 
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図 2.3-37 含水量標準ガラスの EPMA分析位置．標準ガラス試料内の化学組成の空間的不均質を把

握するための点分析位置を示している．凡例に示した色でガラス片の区別を表現した． 

 

 

 

図 2.3-38 含水量標準ガラスの SiO2組成のヒストグラム．阿蘇 2014年スコリア(Aso2014sc)および

阿蘇４の珪長質端成分(Aso-4 KJ5665)から合成した含水量標準ガラス試料について，図 2.3-37に示

した分析位置における結果を表示した． 
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図 2.3-39 含水量標準ガラスの TiO2, FeO, MgO, K2Oハーカー図．阿蘇 2014年スコリア

(Aso2014sc)および阿蘇４の珪長質端成分(Aso-4 KJ5665)から合成した含水量標準ガラス試料につい

て，図 2.3-37に示した分析位置における結果を表示した． 

 

 

2-2）ガラスのバルク含水量測定方法 

 ガラスに溶解している水の量を見積るには，試料を真空中で加熱脱水させ，この水を高温の金

属クロムと反応させて還元し，生じた水素ガスの量をマノメータで測定する．脱水前の試料重量

と，脱水した水の量とから，試料の含水量を計算する．なお試料にはガラスに溶解している水の

ほかに，表面に吸着されたり細かい壁開の間に入り込んだ水が含まれている．このうち後者の水

は比較的容易に脱着できるため，周囲の湿度などに応じて量が変動する．従って，ガラスに溶解

した水の量を正確に知るには，この吸着水を取り除く必要がある．具体的にはガラスを真空中で

余熱することにより除去するのだが，温度が高すぎるとガラス中の水も抜けてしまう．これまで

天然ガラスの水素同位体比を研究した経験より，150〜200℃程度が適温であることがわかって

いる．しかしながら含水量が 5重量％を越えるようなガラスでは，溶存水による加水分解反応に

よってガラス中の水の拡散が速いため，この温度であっても水が抜ける可能性がある．また，ガ

ラス中に二価の鉄が含まれている場合，脱水中に Fe2+が Fe3+になる反応のため，鉱物中の水素

の一部は水素ガスとして還元された状態で出てくることがある．水素ガスは水に比べて沸点が低

いため，後に述べる液体窒素温度では捕獲できない．そこで加熱した酸化銅と反応させることに

より水に変換して，液体窒素トラップで捕獲する．本研究でガラスの脱水還元に使用した真空装

置は脱水炉，脱水用石英ガラスチューブ，外熱用電気炉，トラップ（1〜4番），酸化銅炉，ウラ
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ン炉，テプラーポンプ，油拡散真空ポンプ，回転真空ポンプ等のユニットにより構成される(図

2.3-40)． 

 脱水用の試料は秤量後に内径 8ｍｍの石英ガラスチューブに入れ，真空装置に取付ける．本研

究では各試料につき，予想される水が約 5ミリグラム程度になるよう，脱水する試料の重量を調

整した． 

 真空装置の操作概要は以下のとおり．はじめに脱水用電気炉を 200℃に加熱し，試料やガラス

チューブの付着水を排気する．このとき試料はバルブ操作によって高真空にさらされている．炉

の温度は熱電対を利用したサーモスタットにより設定温度の±2℃程度には保たれると思われ

る．約 200℃では付着水などはほぼ完全に取り除かれるが，溶存した水はほぼ脱水しない．単位

時間当りの脱水量は時間とともに減少してゆき，ついには 200℃に於ける脱水は止まる．単位時

間当りの脱水量の測定は，バルブ 16を一時的に閉じてピラニー真空計の振れの時間変化を測定

することにより，把握した．試料の量や乾燥度によって差はあるが，付着水の脱水は 2〜4時間

で完了する． 

 次に構造水を脱水する．液体窒素トラップを設置し電気炉の温度を 1100℃まで上げる．

1100℃ではほぼ完全に脱水が完了する．脱水後の試料は融解または焼結し結晶とガラスの集合体

に変化する．試料によって差があるが，6〜12時間で脱水は終了する． 

 トラップ 1，2，3，4は液体窒素寒剤（-196℃）によって冷却されている．脱水してきた水は

トラップ 1に捕えられる．先に述べたように，水素ガスのかたちで脱水してきた場合，液体窒素

寒剤ではトラップ 1で捕えることは出来ないので，通過してきた水素ガスは 500℃に熱した酸化

銅によって酸化し（H2 + 2CuO → Cu2O + H2O）水に変換し，トラップ 2に捕える． 

 鉱物やガラスを加熱脱水した場合，水とともに主に二酸化炭素などのガスが混じって抽出され

る．これらのガスは，蒸気圧の差を利用して除去する．即ちトラップされたガスを全てトラップ

2に移動し，次にトラップ 2の寒剤を液体窒素（-196℃）からドライアイスーアセトン寒剤（約-

80℃）に替え，高真空で排気する．-80℃のとき二酸化炭素の蒸気圧は約 1気圧もあり容易に蒸

発するが，その温度では氷の蒸気圧は十分に低いため，水がこの操作によって失われることはな

い． 

 トラップされた水は 800℃の金属クロムと反応させて水素に還元する．不要なガスを除いた水

をトラップ 3に移動し，次にトラップ 3の寒剤を外すと水は自然蒸発によりクロム炉に導入され

（Cr + 3H2O →Cr2O3 + 2H2）という反応により水素となる．発生した水素ガスはテプラーポ

ンプにより測容部に移される．そのときトラップ 4に少量の未反応の水が捕まるので一通り水素

を移し終えたら真空装置の流路を切り替え，トラップ 4から 3に向かってもう一度クロム炉を通

過させる．この時わずかな未反応水がトラップ 3に捕まるかも知れないが，普通クロム炉を 1往

復させれば十分である． 

 水素ガスをテプラーポンプによってマノメータの定容部に集め(図 2.3-41)，圧力と温度(気温)

を測定する．マノメータの定容部の容積は，既知の量の水を還元して生じた水素ガスの圧力にも

とづいて，検定した．まずガラス製キャピラリーの質量を測定しその中に水を封入する．両端を

炎で慎重に溶かして閉じもう一度質量を測定し，その差から水の質量を得る．つぎに真空装置内

でキャピラリーを破壊し，キャピラリー中の水を全て水素に還元し，水銀柱と気温の測定した
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(表 2.3-1)．理想気体の状態方程式より，圧力 P，体積 V，気体のモル数 n，絶対温度 T，ガス定

数 Rのとき，これらの関係は n=(P/T)(V/R)である．ここでは n,T/Pは測定値から分かるので，

これらを最も満足する R/V値を最小二乗法を用いて決定した．計算の結果 R/V=0.495とした(図

2.3-42)．検量線の標準偏差から予想される含水量測定の誤差は±0.01wt%である． 

 

 

図 2.3-40 含水量分析用水素抽出真空ライン． 

 

 

図 2.3-41 水素ガス量測定用定容部． 
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表 2.3-1 装置に導入した水の量と，定容部の水素ガス圧力の関係 

 

 

 

 

図 2.3-42 水の量と定容部の水素ガス圧力の関係． 
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2-3）含水量標準ガラスの含水量 

 含水量標準試料のバルク含水量測定結果を表 2.3-2に示す(H2O vac wt.%)．黒丸が阿蘇の苦鉄

質マグマ(Aso2014sc)の組成，白丸が阿蘇の珪長質端成分(Aso-4 KJ5665)の組成である．これに

より，阿蘇の苦鉄質〜珪長質メルトにわたり，SIMS等の微小領域分析に用いることが可能な含

水量標準ガラスのセットが得られた． 

 なお，貴金属キャプセルに封入した水の量(横軸)と，合成したガラスの含水量(縦軸)が 1対 1

にならないが，これは問題ない．ガス圧装置を用いた含水ガラス合成の際，貴金属キャプセルに

封入される水には，シリケイトメルトの材料に含まれていた水や，表面吸着水が含まれるため，

シリンジで入れた液体の水の分量から予想される含水量よりも多くなる．逆に，貴金属キャプセ

ルを溶接封入する際にはシリンジで測り入れた液体の水の一部が蒸発する可能性があるほか，高

温高圧処理中は貴金属キャプセルを水(水素)が拡散して抜けるため，処理前よりも少なくなる．

シリンジで液体の水を封入することによる含水量の調整は困難であるため，Ushioda et al., 

(2020)では，あらかじめ合成した含水ガラスの含水量を別途検定しておき，この含水ガラスを出

発物質とすることにより，シリンジで液体の水を封入する作業を回避している． 

 

表 2.3-2 ランテーブルと含水量測定結果．高温高圧実験の ID，キャプセル ID，メルト組成，処理

圧力，処理温度，高温高圧状態の持続時間，封入含水量，合成されたガラスの含水量，封入 CO2

量，真空脱水したガラス片の重量． 
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図 2.3-43 高温高圧実験装置をもちいた含水量標準ガラスの合成において，処理前に貴金属キャプセ

ルに封入した水の量と，処理後の含水ガラスに含まれる水の量の関係． 

 

（3）まとめ 

 今阿蘇の苦鉄質マグマと珪長質端成分マグマについて熱力学検討を行ない，斑晶ガラス包有物

の分析値からマグマの圧力を推定するために必要な，メルトに溶存する水と二酸化炭素濃度の温

度・圧力依存性を詳しく検討した．斑晶ガラス包有物の含水量とメルトの飽和溶解度から推定さ

れるマグマの圧力は，マグマが揮発成分に飽和している事を担保しない限り，過小評価になる可

能性があることを再確認した．マグマの圧力の信頼性を高めるためには，斑晶ガラス包有物の水

と二酸化炭素の濃度に加え，マグマの温度の情報を得ることにより，揮発成分が結晶化によりメ

ルトに濃集される効果や，揮発成分の溶解度の温度依存性を補正できることが示された． 

 阿蘇の苦鉄質マグマと珪長質端成分マグマの化学組成をもつ含水量標準ガラス試料を合成し，

ガラスの含水量を正確に測定した．これにより，来年度以降の斑晶ガラス包有物の含水量追加分

析値の信頼性が向上する． 
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2.4 洞爺カルデラ噴出物の岩石学的検討 

【実施内容】 

 1.3章に記述した約 11万年前の洞爺カルデラ形成噴火とその先行噴火の噴出物について岩石学

的検討を行い，本地域での珪長質マグマの生成メカニズムや集積・噴火過程から，破局噴火へと

至るマグマ過程を明らかにする． 

今年度は，洞爺カルデラ形成噴火噴出物の偏光顕微鏡観察，全岩主成分・微量成分分析，火山ガ

ラスの化学組成分析を予察的に実施し，その岩石学的特徴の概要を明らかにした．また比較対象

とする支笏カルデラ形成噴火については，メルトインクルージョンの揮発性成分分析から噴火直

前のマグマ供給系の物理化学条件を検討したほか，全岩の U-Th 放射非平衡分析からマグマ発生

プロセスについても議論を行った． 

 

【調査・研究成果】 

（1）洞爺カルデラ形成噴火噴出物の岩石学的特徴 

 洞爺カルデラ形成噴火の岩石学的研究は，Feebrey（1995），東宮ほか（2019）などによって

行われている．Feebrey （1995）は，洞爺カルデラ噴出物の本質物質を，ユーライト流紋岩

(OPX-HSR)，普通角閃石流紋岩(HBE-R)，カミングトン閃石流紋岩(CUMM-HSR)の 3 つに分類

し，Tpfl I，II，III（Goto et al., 2018 の Unit 2 および Unit 3）では OPX-HSR のみからなる

のに対して，Tpfl Ⅳ（Goto et al., 2018 の Unit 4?〜Unit 6）では 3 タイプが共存することを明

らかにした．また全岩化学組成においては，OPX-HSR から SiO2に乏しい方向に発散する

HBE-R，K2O に乏しい方向に発散する CUMM-HSR の 2 つのトレンドが認められることから，

OPX-HSR と普通角閃石を斑晶として含むマグマが混合して HBE-R が，また OPX-HSR とカミ

ングトン閃石を含むマグマが混合して CUMM-HSR が生成されたというモデルを提示している

（図 2.4-1）． 

 本研究では，本質物質のタイプを斑晶に乏しい白色軽石（CP タイプ），斑晶に富む白色軽石

（CR タイプ），縞状軽石・灰色軽石に再区分し各ユニットの構成物分析を行った結果，本質物

質は Unit 4 から複数のタイプが存在し始めることが明らかになった．そこで，今年度は洞爺カ

ルデラ形成噴火噴出物の岩石学的特徴の概要を把握するため，まずは伊達市内の複数の露頭の試

料を用いて，本質タイプごとの記載岩石学的特徴や全岩化学組成およびガラス組成の概要を把握

するとともに，ガラス組成についてはユニットごとの組成の違いについて検討した． 

  

（1-1）記載岩石学的特徴 

洞爺カルデラ形成噴火噴出物の本質物質のうち，斑晶に乏しい白色軽石（CP タイプ），斑晶に

富む白色軽石（CR タイプ），縞状軽石・灰色軽石と分類した試料について記載岩石学的特徴を

調べた結果，CP タイプと CR タイプは斑晶組み合わせのほか斑晶鉱物の形態や累帯構造が異な

ること，縞状軽石・灰色軽石はその中間的な特徴を示すことが明らかになった． 
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図 2.4-1 洞爺カルデラ形成噴火のマグマ供給系のモデル（Feebrey, 1995）． 

 

 

 CP タイプ軽石は，洞爺カルデラ形成噴火噴出物のすべてのユニット中に含まれる．白色〜淡

桃色で，気泡が一方向に伸びているものが多い（図 2.4-2a）．斑晶量は 5%程度以下で，斑晶鉱

物としては斜長石，石英のほかに，斜方輝石，鉄チタン酸化物がわずかに認められる．直径数

mm の斜長石・石英斑晶を含むこともあるが，大部分は 0.3mm 以下である．ほとんどの斑晶鉱

物は自形で，清澄であり，明確な累帯構造を示さない（図 2.4-2b）． 

 CR タイプ軽石は，Unit 4 以降で出現し始めるが，Unit 4, Unit 5 ではごく少量認められるの

みである．白色〜淡黄色であり，気泡はスポンジ状の形態を示すものが多い（図 2.4-2c）．斑晶

量は 15-30%程度のものが多く，斑晶鉱物は，斜長石がほとんど占めるが，石英，斜方輝石，鉄

チタン酸化物のほかにごく少量の角閃石やまれに単斜輝石が認められることもある．直径 5mm

にも及ぶ斜長石・石英斑晶が認められるが，その他の斑晶は 0.2-0.8mm 程度である．ほとんど

の斑晶鉱物は自形〜半自形であるが，斜長石はメルト包有物を多数含むものが多く，また波動累

帯構造を示す（図 2.4-2d）． 

 縞状軽石および灰色軽石は，CR タイプと同じく Unit 4 以降で出現し始めるが，Unit 4, Unit 

5 ではごく少量認められるのみである．灰色〜淡灰色〜白色で，白色部分と灰色部分の割合は多

様で，灰色軽石と分類したものも少量の白色の縞が入っていることが多い．気泡は，一方向に伸

びているものとスポンジ状の形態を示すものがある（図 2.4-2e）．斑晶量は多様で 5-20%程度，

斑晶鉱物は斜長石が多く，石英，斜方輝石，鉄チタン酸化物のほかに少量の角閃石や，まれに単

斜輝石が認められることもある．直径数 mm の斜長石・石英斑晶が認められるが，その他の斑

晶は 0.2-0.8mm 程度である．ほとんどの斑晶鉱物が自形・清澄であり複雑な累帯構造は示さな

いタイプ（図 2.4-2f）と，多くの斑晶鉱物が半自形で多数のメルト包有物を持つ斜長石が多いタ

イプがあり，斑晶量の多い試料では後者の割合が高い傾向がある． 
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図 2.4-2 洞爺カルデラ形成噴火噴出物の薄片写真 

（a,b: CP タイプ，c,d: CR タイプ，e,f: 縞状軽石）． 

 

 

（1-2）全岩化学組成 

 今年度は，伊達市内の複数の露頭で採取した直径 5-10cm 以上の本質物質を中心に全岩化学組

成分析を行った．なお，本質物質の粒径が小さい Unit 2 については比較のため複数粒子を集め

て粉末試料を作成したほか，灼熱減量が 4%を超える試料については変質の影響を考えて除去し

た．その結果，本質物質のタイプごとに組成が異なり，CP タイプと CR タイプ，CR タイプと

縞状軽石・灰色軽石は，肉眼での特徴だけでなく主要元素組成でも区別できると考えられる． 

石・灰色軽石は，肉眼での特徴だけでなく主要元素組成でも区別できると考えられる． 

 洞爺カルデラ形成噴火噴出物は SiO2=71-78 wt%の流紋岩のみからなるが，K2O 組成幅が 1-3 

wt%とかなり広いのが特徴である（図 2.4-3，図 2.4-4）．本質物質のタイプごとに見ると、CP

タイプは SiO2=76-78 wt%，K2O=2.5-3wt%程度と組成幅が狭い．CR タイプの SiO2組成幅は
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CP タイプとほぼ同じであるが，K2O は 1-2.5wt%程度で CP タイプよりも明らかに低い．ま

た，縞状軽石および灰色軽石は SiO2組成幅，K2O 組成幅ともに最も広く，SiO2=71-78 wt%，

K2O=1-3wt%程度である．縞状軽石および灰色軽石の主要元素組成トレンドは，K2O=2.5wt%程

度以上では CP タイプとほぼ同じ組成を示し，K2O=2wt%付近では CR タイプの珪長質側とほぼ

同じ組成を示すものもあるが，K2O=2.5wt%程度以下では CR タイプとは明らかに異なる組成ト

レンドが認められる（図 2.4-3 の K2O-SiO2図，K2O-TiO2図，K2O-FeO*図，K2O-MgO 図，

K2O-CaO 図，K2O-P2O5図）．一方，微量元素組成図では，CR タイプと縞状軽石および灰色軽

石とのトレンドの違いは K2O-Y 図，K2O-Nb 図でわずかに異なるように見えるのみである． 

 主要元素で見られる組成トレンドを Feebrey （1995）と比較すると，CP タイプはの OPX-

HSR，CR タイプは CUMM-HSR，縞状軽石・灰色軽石は HBE-R にほぼ対比できると考えられ

るが，Feebrey は斑晶鉱物の組み合わせや斑晶鉱物組成を組み合わせて本質物質の分類を行っ

ており，本研究での分類が妥当であるかどうかについては、今後さらに検討する必要がある． 

 

（1-3）ガラス組成 

全岩化学組成を分析した本質物質から，CP タイプ，CR タイプ，縞状軽石および灰色軽石の代

表的な試料についてガラス組成分析を行った結果を図 2.4-5 に，各噴火ユニットから 2-8mm 程

度の軽石 5-30 粒子についてガラス組成分析を行った結果を追加してユニットごとに示したもの

を図 2.4-6 に，CP タイプ軽石のみの組成をユニットごとに示したものを図 3-3-7 に示す．その

結果，本質物質のタイプごとに見ると，CP タイプと CR タイプは組成が異なり，また縞状軽

石・灰色軽石は K2O に富む側では CP タイプと同じ組成を示すが K2O に乏しい側では CR タイ

プとやや組成が異なる．一方でユニットごとの組成変化に注目すると，Unit 1-3 では組成が非

常に狭い範囲に集中するのに対して，Unit 4 以降は次第に組成幅が広がること，CP タイプの組

成が Unit 1〜Unit 3 と Unit 4〜Unit 6 で異なることが明らかになった． 

 CP タイプ，CR タイプ，縞状軽石および灰色軽石の代表的な試料のガラス組成は，本質物質

のタイプに関わらず SiO2=77-80 wt%の流紋岩に集中している（図 2.4-5）．一方で，K2O 組成幅

に注目すると，CP タイプは大部分が K2O=3-3.5 wt%，CR タイプは K2O=1.5-3 wt%程度で，

大部分の CR タイプは CP タイプより明らかに低い．縞状軽石および灰色軽石は両者にまたがる

組成幅を示すが，K2O=3.5%以上の組成も見られ，その組成トレンドは，K2O=3wt%以上では

CP タイプとほぼ同じ組成を示し，K2O=2.5wt%付近では CR タイプの珪長質側とほぼ同じ組成

を示すものもあるが，K2O=3wt%程度以下では CR タイプとは明らかに異なる組成トレンドが

認められる（図 2.4-5 の K2O-SiO2図，K2O-CaO 図など）．この傾向は，全岩化学組成で認めら

れるものとほぼ同様である． 
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図 2.4-3 洞爺カルデラ形成噴火噴出物の全岩主要元素組成（タイプごと）． 
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図 2.4-4 洞爺カルデラ形成噴火噴出物の全岩微量元素組成（タイプごと）． 
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図 2.4-5 本質物質の石基ガラス組成（タイプごと）． 
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図 2.4-6 本質物質の石基ガラス組成（ユニットごと）． 
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 一方で，ユニットごとのガラス組成に注目すると，Unit 1〜Unit 3 は SiO2=77-78 wt%，

K2O=3-3.5 wt%の非常に狭い範囲に集中するのに対して，Unit 4 では SiO2=77-78.5 wt%，

K2O=3-3.5 wt%，Unit 5 では SiO2=77-80 wt%，K2O=2-3.5wt%（K2O=1.5 以下の組成を示す

粒子も存在），Unit 6 では SiO2=77-80 wt%，K2O=1.5-4 wt%と，K2O に富む側にも乏しい側

にも次第に組成幅が広がっていく傾向が認められる（図 2.4-6）．また，特に K2O=3 wt%以上の

範囲に注目すると，K2O-SiO2図，K2O-Al2O3図で Unit 1〜Unit 3 と Unit 4〜Unit 6 の組成幅

が異なり，Unit 4〜Unit 6 で SiO2に富む組成，Al2O3に乏しい組成が存在する．これらの組成

の違いは，CP タイプ軽石のみに注目した場合にも認められ（図 2.4-7），このことは，洞爺カル

デラ形成噴火を通じて噴出している CP タイプが、Unit 1〜Unit 3 と Unit 4〜Unit 6 で変化し

たことを示唆している． 

 

 

図 2.4-7  CP タイプのガラス組成（ユニットごと）． 
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（1-4）洞爺カルデラ形成噴火のマグマタイプ 

 洞爺カルデラ形成噴火噴出物について予察的に記載岩石学的特徴，全岩化学組成およびガラス

組成分析を行った結果，本質物質はタイプ（斑晶に乏しい白色軽石：CP タイプ，斑晶に富む白

色軽石：CR タイプ，縞状軽石・灰色軽石）ごとに異なる特徴を示し，その特徴を先行研究と比

較すると，CP タイプが Feebrey （1995）の OPX-HSR，CR タイプは CUMM-HSR，縞状軽

石・灰色軽石は HBE-R に対比できると考えられる．CP タイプと CR タイプは，記載岩石学的

特徴，全岩化学組成およびガラス組成のすべてにおいてかなり明瞭に識別できる．一方，縞状軽

石・灰色軽石は記載岩石学的特徴では CP タイプと CR タイプの中間的な特徴を示すが，全岩化

学組成およびガラス組成は K2O に富む側では CP タイプと同じ組成を示すのに対して，K2O に

乏しい側では CR タイプとは組成が異なる．このことは，CP タイプと CR タイプ，CR タイプ

と縞状軽石・灰色軽石はそれぞれ別のマグマ由来であること，少なくとも縞状軽石・灰色軽石と

CP タイプについては混合関係があることを示唆している．つまり，洞爺カルデラ形成噴火には

少なくとも 3 つのマグマが関与していると考えられ，この結果は Feebrey （1995）と同様であ

る（図 2.4-1）．一方で本研究では，今のところ CP タイプと CR タイプの間で混合が起こってい

たことを示す証拠は認められず，CP タイプの組成が Unit 1〜Unit 3 と Unit 4〜Unit 6 とで異

なることが明らかになった．今後は，各地域のユニットごと，本質物質ごとの組成を鉱物化学組

成も含めて検討し，洞爺カルデラ形成噴火のマグマ供給系の構造を明らかにしていく必要がある

と考える． 

 

 

（2）カルデラ形成噴火直前のマグマ供給系の物理化学条件の検討 

低頻度大規模噴火の発生の仕組みを理解するには，噴火前のマグマ溜まりの深度や揮発性成分

組成を見積もることが不可欠である．本年度は，46 ka 支笏カルデラ形成噴火のマグマを対象と

し，直方輝石斑晶中に含まれるメルト包有物の揮発性成分測定を行った．  

 

（2-1）方法 

46 ka 支笏カルデラ形成噴火の Unit B 降下軽石噴出物から白色軽石を取り出し，鉄乳鉢で軽く

砕き，直方輝石斑晶を集めた．そして，実体顕微鏡でメルト包有物の有無や位置を確認し，メル

ト包有物が両面に露出した状態の研磨薄片を作製した．顕微 FTIR（IRT-5200VC）を用いてメ

ルト包有物の赤外吸収スペクトルを取得し，H2O と CO2の濃度を測定した．各成分の吸光度か

ら濃度に変換する際はベール・ランベルト則を適用した．モル吸光係数には，H2O（3550 cm–

1）については 75 mol L cm–1 mol–1（Okumura et al. ，2003）を，CO2については 1192 mol L 

cm–1 mol–1（Yoshimura et al., 2017）を，CO32–については 271 mol L cm–1 mol–1（King and 

Holloway, 2002）を使用した．FTIR による分析が終了したのち，同じ研磨薄片をスライドガラ

スに張り付け，FE-EPMA（JEOL JXA-8350F）を用いてメルト包有物の主成分および Cl，S

濃度を分析した． また，直方輝石斑晶のコア組成を FE-EPMA で分析した．6 つの斑晶に含ま

れる 17 個の包有物を分析対象とした．  
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（2-2）支笏カルデラ形成噴火噴出物の測定結果 

主成分組成，S濃度，Cl濃度，輝石 Mg# 

直方輝石の斑晶は，見かけ（図 2.4-8），コア組成（図 2.4-9），メルト包有物組成（図 2.4-10）

の違いに基づき，2 種類に大別された．1 つは母斑晶中に多数のメルト包有物をほぼ均一に含ん

でいるものである．母斑晶コアの Mg#は 66–71 であった．メルト包有物の色は褐色で，安山岩

質の化学組成を持ち，S に富み，Cl に乏しいという特徴があった．もう一つはメルト包有物を

ほとんど含んでいない斑晶である．母斑晶のコアの Mg#は 44–47 であった．メルト包有物は無

色透明であり，組成は流紋岩質であった．S に乏しく，Cl に富むという特徴があった． 

以上の結果は，2 種類の直方輝石斑晶の起源は異なることを示唆する．平成 25 年度〜平成 30

年度の研究により，支笏のマグマには CP タイプ, CR タイプ, M タイプの 3 種類のマグマが関与

していることが判明している．そのうち，CP タイプ起源の直方輝石の Mg#の最頻値は 38–48

程度であり，本研究の流紋岩質メルト包有物を含むタイプの母斑晶の Mg#（44–47）と一致す

る．このことから，流紋岩質のメルト包有物は CP タイプのマグマを捕獲したものと考えられ

る．一方，M タイプ起源の直方輝石の Mg#の最頻値は 70 程度であり，本研究の安山岩質メルト

包有物を含むタイプの母斑晶の Mg#（66–71）と一致する．このことから，安山岩質のメルト包

有物は M タイプのマグマを捕獲したものと考えられる．  

 

 

 

図 2.4-8 直方輝石の両面研磨薄片．メルト包有物をほとんど含まないタイプ（上）とたくさん含む

タイプ（下）がある． メルト包有物の化学組成，揮発性成分組成，斑晶コアの Mg#も異なる値を示

した（図 2.4-9，2.4-10 参照）． 
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図 2.4-9 直方輝石の母斑晶コア組成．メルト包有物をたくさん含む方の輝石では Mg#=67–71，ほと

んど含まないほうの輝石では Mg#=44–47 であった．このことから，たくさん含む方の斑晶は M タ

イプマグマ起源，ほとんど含まない方の斑晶は CP タイプマグマ起源と考えられる． 

 

 

 

図 2.4-10 メルト包有物の化学組成．褐色の包有物は安山岩質の組成を持ち，無色の包有物は流紋岩

質の組成を持つ． 
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H2O-CO2濃度 

図 2.4-11 は，メルト包有物の H2O, CO2濃度の分析結果である．CO2については，安山岩質の

メルト包有物（M-type）の方が高濃度であった．H2O については，流紋岩質のメルト包有物の

方が高濃度であった．メルトが H2O と CO2の混合気体に飽和していると仮定し，Liu et al. 

(2005)の溶解度則に基づき飽和圧力を計算すると，流紋岩質メルトでは 95–240 MPa，安山岩質

メルトでは 60–190 MPa 程度である．この結果は，安山岩質マグマ溜まりのほうが浅所にあっ

た可能性があることを示唆するが，これを結論とするのは危険である．なぜなら，メルト包有物

の分析点数が少ないため（とくに流紋岩質），飽和圧力の分布を充分に広く見ていない可能性が

あるからである．今年度，分析対象としたのはわずか６個の斑晶粒子であったが，それでもマグ

マ溜まりの深度をある程度推定することができた．来年度は，同じ方法でメルト包有物の分析点

数を増やし，マグマ溜まり深度の推定値をより信頼度の高いものにする．また，今年度はすべて

のメルト包有物について，流紋岩質メルトの溶解度則を使用して圧力を見積もったが，厳密には

溶解度則はメルト組成に依存する．そこで来年度は，メルト包有物の組成を考慮した溶解度則

（たとえば Duan, 2014）を使用し，圧力範囲を詳細に検討する． 

 

 

 

図 2.4-11 メルト包有物の H2O と CO2濃度． 
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（3）カルデラ形成噴火に関わるマグマプロセスの時間スケールの検討 

 本課題では，詳細な物質科学的解析によって明らかにされたマグマプロセスをベースとして，

位置づけが明確である試料を対象に U-Th 放射非平衡測定を行うことにより，カルデラ形成噴火

に関わる膨大な量の珪長質マグマが準備された時間スケールを明らかにすることを目的とする．

本年度は主に (1) U-Th 放射非平衡の測定法の改良，および (2) 支笏カルデラの噴出物を対象と

した U-Th 放射非平衡データのさらなる充実化を行った． 

  

（3-1）U-Th 放射非平衡の測定法の改良 

U-Th 放射非平衡を測定するためには，対象試料（鉱物や全岩）の 230Th/232Th 比と 238U/232Th

比を精密に決定する必要がある．そのためには，珪酸塩試料からの U と Th の化学分離方法の

確立，U/Th 比の測定法の確立，Th 同位体比の測定法の確立，が必要となる． 

平成 25 年度〜平成 30 年度の研究により，岩石試料からの U と Th の化学分離法については 

Yokoyama et al. (1999) などに従い，ほぼ 100%の回収率を達成している．U/Th 比について

は，スパイク物質を用いた同位体希釈法による高精度の測定ができないために，測定精度がやや

落ちるが ICP-MS で測定する方法を採用し，常に 1.5%以下の繰り返し再現性で測定できるこ

とが確認されている．その一方で，Th 同位体比（230Th/232Th）の測定法については，北海道大

学のマルチコレクタ型質量分析計（MC-ICP-MS; Neptune-plus）に RPQ フィルターを装着

し，昨年度の時点で 0.5%程度の繰り返し再現性で測定できることが確認されたが，Th 同位体の

標準試料によるキャリブレーション方法が確立されておらず，分析確度が保証されていない状況

であった．そこで今年度は，未知試料の測定時に，同位体比がよく決まっている複数の標準試料

（アメリカ地質調査所の BHVO-2 と W-2）で bracketing を行うことにより，同位体比測定の

確度の向上を図った．その結果，モニター試料として測定した BCR-2 について(230Th/232Th) = 

0.876 ± 0.003 (n = 5, 2) が得られ，推奨値（＝0.874；Sims et al., 2008）と有意に一致して

いることが確認された． 

 

（3-1）支笏火山噴出物の測定結果 

 支笏のカルデラ形成噴火（約 44 ka）の噴出物は，無斑晶質な CP タイプと斑晶に富む CR タ

イプに分類され，さらに CP タイプの大部分は，D マグマと R マグマを端成分とする主珪長質

マグマ系を形成していたことが，岩石学的検討によって明らかにされている（図 3-3-1）．これ

らの噴出物のうち，CP タイプの代表的な試料については昨年度に U-Th 放射非平衡の分析を行

い，1) 主珪長質マグマ系の U-Th 放射非平衡データも D マグマと R マグマの２成分混合と調和

的であること，2) R マグマは 40 万年以上前に地殻物質の部分溶融によって生成したこと，3) R

マグマは恐らく噴火の少し前に地殻物質の部分溶融によって生成したこと，などを明らかにし

た． 
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図 2.4-12 支笏カルデラ形成噴火の噴出物および樽前火山の玄武岩試料の全岩化学組成． 

 

 

そこで今年度は，CR タイプの試料，樽前火山の玄武岩，および社台期の試料について，U-Th

放射非平衡の分析を行った．まず樽前火山の玄武岩のデータについては equiline の右側にプロ

ットされ（図 2.4-13），火山フロント近傍の初生マグマの特徴を反映していると考えられる，U

に過剰な放射非平衡を有することが確認された．このことから，Th に過剰な放射非平衡をもつ

支笏カルデラの多くの噴出物については，マントル起源の初生玄武岩マグマからの結晶分化作用

ではなく，地殻物質の融解を起源とすることが再確認された．また CR タイプの中で未分化な特

徴をもつ試料についても，U に過剰な放射非平衡を有することが明らかとなった（図 2.4-13）．

このことから，CR タイプのマグマはマントル起源の玄武岩マグマの分化に由来し，CR マグマ

が主珪長質マグマの噴火（＝カルデラ形成噴火）の引き金となったというシナリオと調和的であ

る． 

社台期の噴出物の U-Th 放射非平衡については，概ね 44 ka のカルデラ形成噴火と同様の特徴

を示し，放射平衡に到達している珪長質マグマと Th に過剰な放射非平衡を有する珪長質マグマ

との混合で説明できそうである（図 2.4-14）．また，放射平衡に到達している試料は

(230Th/232Th) = (238U/232Th) = 0.9 程度の組成を有しており（図 2.4-14），これはカルデラ形成噴

火の R マグマと同様である（図 2.4-13）．このことから，40 万年以上前から存在し続けたと考

えられる R マグマは，社台期の活動にも関与していたことになる．なお，社台期の一部の試料

は U に過剰な組成を持つなど，全体的にカルデラ形成噴火の噴出物よりも組成がばらついてお

り，変質の影響を被っている可能性が否定できない．U-Th 放射非平衡データへの変質の影響に

ついては，(238U/234U) 比が放射平衡に到達しているかどうかで判別ができるため，来年度中に

ウラン同位体比の測定ルーチンの確立を行い，変質の影響を評価する予定である． 
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図 2.4-13 支笏カルデラ形成噴火の噴出物，および樽前火山の玄武岩試料についての U-Th 放射非平

衡データ．樽前の玄武岩を除く全てのデータは噴出年代（t = 44 ka）で補正を行っている．図の直線

は，放射平衡を意味する equiline を表す． 

 

 

図 2.4-14 支笏・社台期噴出物の U-Th 放射非平衡データ．年代補正（t = 60 ka）を行ったデータ，

および未補正のデータの両方を示す． 
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（4）波長分散型蛍光 X線分析装置の導入 

本研究では，洞爺カルデラを対象とし，地質学的研究による巨大噴火推移の解明と並行して噴

出物の岩石学的検討を実施し，マグマ供給系の構造の解明と噴火推移との関連性を検討すること

を目的としている．そのため今年度は，岩石学的検討に必要不可欠である波長分散型蛍光 X 線分

析装置（以下，XRF）を新たに導入し，迅速かつ高精度に噴出物の化学組成を明らかにするため，

検量線法の定量分析ルーチンの確立を行った．その結果，主成分元素（wt.%オーダー）・微量元

素（ppm オーダー）ともに非常に定量精度が良く，繰り返し再現性も良いルーチンを立ち上

げることができた． 

 

（4-1）装置の概要 

本研究で導入した XRF は，スペクトリス社製 Zetium である（図 2.4-15）．本装置は下面

照射型の XRF であり，オートサンプラーにはガラスビード 64 試料をセットできるように

なっている．本装置には，メタルセラミックス絶縁管球（SST-RmAX Rh 管球 Chi-Blue コ

ーティング）が搭載されており，これまでにない非常に安定した X 線強度を得ることができ

る．また，６種類の分光結晶があり，幅広い元素に対応している．それら分光結晶を動かす

ゴニオメータには，DOPS（Direct Optical Position Sensing）機能を備えており，ギヤの摩

耗やバッククラシュによるズレが起きないように制御されている．検出器は，シンチレーシ

ョン検出器（重元素用）とガスフロー検出器（軽元素用），そして両者の中間元素（V から

Ga）に対応した Xe シールド検出器の 3 種類からなっており，幅広い元素を高感度・高分解

能で検出することが可能である． 

 

 

図 2.4-15 2019 年 12 月に導入した波長分散型蛍光 X 線分析装置（スペクトリス社製 Zetium）． 
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(4-2) 試料調整法および分析条件 

 試料調整方法には，ガラスビード法を採用した．まず，岩石粉末試料を電気炉で 800-900℃・

8 時間加熱し，その後空冷した．そして岩石粉末試料と融剤を混合し，ガラスビード作成装置（東

京科学社製 TK-4100）を用いて，1,100℃・８分で溶融し，２種類のガラスビードを作成した．１

つは，岩石粉末試料 1.5g に混合融剤（四ホウ酸リチウム：ホウ酸リチウム＝4：1）3.0ｇを混ぜ

た低希釈率ビード，もう一方は岩石粉末試料 0.4g に四ホウ酸リチウム 4.0ｇを混ぜた高希釈率ビ

ードである．前者は，wt.%オーダーの主成分元素と ppm オーダーの微量元素の両方を測定する

ことが可能である．後者は，試料量が少ないものについて主成分元素の定量分析を行うことがで

きる． 

標準試料は，産業技術総合研究所地質調査総合センターの岩石標準試料を用いた（表 2.4-1）．

低希釈率ビードについては，微量元素まで測定することから計１８試料を採用した．一方，高希

釈率ビードは主成分元素のみの測定であることから，流紋岩・安山岩・玄武岩・橄欖岩の計１０

試料を採用した．分析条件を表２に示す．Zetium では，ソフトウエア（Super Q）上で最適な分

光結晶と管電流・管電圧を自動で選択されるようになっている．パルハイ（PHD）の範囲につい

ては，北海道大学のハウススタンダード（然別安山岩・支笏流紋岩）を用いて手動で選択した．

岩石標準試料を用いて角度校正を行い，妨害元素のない位置にバックグラウンドを設定した．測

定時間は，主成分元素で約 10 分，微量元素で 1 時間以内に収まるように設定した．検量線作成

時には，主成分元素についてはマトリクス補正（ファンダメータルパラメータ法：FP 法）を，微

量元素についてはマトリクス補正（FP 法）と隣接する元素ピークの重なり補正を実施した（表

2.4-2）．以降は，3 つのプログラム（主成分元素 1:2・主成分元素 1:10・微量元素 1:2）について

結果を示す． 

 

(4-3) 検量線結果 

図 2.4-16〜図 2.4-18 および表 2.4-3 に各プログラムの検量線を，表 2.4-3 に検量線の正確度およ

び相関係数（R2）を示す．主成分元素 1：2 プログラムでは，低濃度の P については若干ばらつ

きがみられるものの，どの元素も非常に直線的な検量線（R2 ＞0.999）を作成することができ

ている（図 2.4-16）．主成分元素 1：10 プログラムにおいては P のばらつきも小さく，全元素で

直線的な検量線（R2 ＞0.999）を作成することができていることが分かる（図 2.4-17）． 

 

表 2.4-1 検量線作成に使用した岩石標準試料一覧． 

Program Standard samples 

Major 1:2 JB-1a, JB-1b, JB-2, JB-3, JA-2, JA-3, JR-1, JR-2, JR-3, JGb-1, JGb-2, JG-1a, JG-

2, JG-3, JF-1, JF-2, JSy-1, JP-1 

Major 1:10 JB-1a, JB-1b, JB-2, JB-3, JA-2, JA-3, JR-1, JR-2, JR-3, JP-1 

Trace 1:2 JB-1a, JB-1b, JB-2, JB-3, JA-2, JA-3, JR-1, JR-2, JR-3, JGb-1, JGb-2, JG-1a, JG-

2, JG-3, JF-1, JF-2, JSy-1, JP-1 

Data of standard samples are taken from Imai et al. (1995). 
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表 2.4-2 測定条件． 

Elemen

t 
Line kV mA Crystal 

Detecto

r 

Angle 2θ PHD Line 

overlap 

correction 

Elimination 

std samples 
Peak 

offset lower higher 

      Bg1 Bg2 Bg3     

Si Kα 25 160 PE Flow 109.02 -16.26 10.72   23 78     

Ti Kα 40 100 
LiF20

0 
Flow 86.20 -2.08 2.79   29 71     

Al Kα 25 160 PE Flow 144.80 -16.82     21 78     

Fe Kα 60 66 
LiF20

0 
Duplex 57.52 -7.32 7.10   35 64     

Mn Kα 60 66 
LiF20

0 
Duplex 62.98 -1.40 1.54   36 72     

Mg Kα 25 160 PX1 Flow 22.74 -2.24 2.18 7.27 19 80     

Ca Kα 30 133 
LiF20

0 
Flow 113.15 -5.01 6.20   27 72     

Na Kα 25 160 PX1 Flow 27.46 -2.63 2.22   22 79     

K Kα 25 160 
LiF20

0 
Flow 136.73 -6.28 8.12   28 72     

P Kα 25 160 Ge Flow 140.97 -3.08 2.97   39 65     

Sc Kα 35 114 
LiF20

0 
Flow 97.75 -3.14 10.48   36 63 Ca(Kβ) JB-1b 

V Kα 50 80 
LiF20

0 
Duplex 76.97 -2.88 5.36   34 64 Ba, TiO2   

Cr Kα 50 80 
LiF20

0 
Duplex 69.38 -0.98 1.73   35 65 V JP-1 

Co Kα 60 66 
LiF20

0 
Duplex 52.79 -2.70     37 62 Fe JB-1b, JP-1 

Ni Kα 60 66 
LiF20

0 
Duplex 48.65 -1.48 1.31   35 62 Co JP-1 

Cu Kα 60 66 
LiF20

0 
Duplex 45.02 -0.76 1.62   38 62   JGb-1 

Rb Kα 60 66 
LiF20

0 
Scint 26.58 -0.71 1.34   29 69 Sr, Th, Pb   

Zn Kα 60 66 
LiF20

0 
Duplex 41.78 -1.94 1.29   41 61     

Sr Kα 60 66 
LiF20

0 
Scint 25.12 -1.97 -0.71 0.99 26 68 Rb, Y   

Y Kα 60 66 
LiF20

0 
Scint 23.76 -3.07 -0.57 2.32 29 69 Rb, Sr, Zr JB-1b 

Zr Kα 60 66 
LiF20

0 
Scint 22.52 -1.76 -0.74 0.83 26 70 Sr, Y, Nb JB-1b, JR-3 

Nb Kα 60 66 
LiF20

0 
Scint 21.37 -0.68 0.39 1.99 27 69 Y, Zr JB-1b, JR-3 

Ba Kα 40 100 
LiF20

0 
Flow 87.21 -3.10 2.22   37 60 Ti JB-1b 

Pb Lβ1 60 66 
LiF20

0 
Scint 28.23 -2.51 1.38 2.41 32 67 Rb, Sr, Th   

Th Lα 60 66 
LiF20

0 
Scint 27.45 -1.79 1.33   30 69 

Rb, Sr, Y, 

Zr, Nb, Pb 
JB-1b 

Ga Kα 60 66 
LiF20

0 
Duplex 38.90 -3.79 2.15 3.62 40 61   JB-1b 

La Lα 50 80 
LiF20

0 
Flow 82.95 -1.31 6.80   38 60   JB-1b, JR-3 

Ce Lβ1 50 80 
LiF20

0 
Duplex 71.63 -6.14 -0.84 2.91 36 62 Zr, Ba 

JB-1b, JR-3, 

JP-1 

Scint: Scintillation counter; Flow: Flow counter, Duplex: Duplex counter (Flow counter + Xe-sealed counter). 

 

また，微量元素 1：2 プログラムでは，多くの元素において，R2 ＞0.999 を達成しており，それ

以外の元素でも R2 ＞0.99 となっている（図 2.4-18）．La・Ce は R2が 0.99 を下回っている

が，概ね直線的な検量線を作成できていると言える． 
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図 2.4-16 主成分元素 １：２プログラムの検量線結果． 
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図 2.4-17 主成分元素 １：１０プログラムの検量線結果． 
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図 2.4-18 図 3-4-4．微量元素１：２プログラムの検量線結果． 

緑が採用データ．赤は除外データ．極端に外れていて，検量線の傾きに影響を及ぼすデータは除外し

た（表 2.4-2）． 
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表 2.4-3 検量線の正確度および相関係数． 

Major 1：2 min. max. Accuracy (wt.%, ppm) Coefficient (R2) 

SiO2 43.82 77.36 0.241 0.99980 

TiO2 0.002 1.612 0.011 0.99984 

Al2O3 0.682 23.812 0.116 0.99978 

Fe2O3 0.06 15.175 0.086 0.99986 

MnO 0.001 0.217 0.002 0.99953 

MgO 0.004 46.116 0.080 0.99998 

CaO 0.091 14.299 0.033 0.99998 

Na2O 0.022 10.836 0.113 0.99961 

K2O 0.003 13.029 0.044 0.99993 

P2O5 0.002 0.293 0.005 0.99892 

Major 1：10     

SiO2 43.82 76.957 0.316 0.99971 

TiO2 0.006 1.435 0.011 0.99984 

Al2O3 0.682 17.135 0.084 0.99988 

Fe2O3 0.783 14.172 0.084 0.99986 

MnO 0.084 0.217 0.002 0.99869 

MgO 0.041 46.116 0.136 0.99997 

CaO 0.094 9.766 0.054 0.99993 

Na2O 0.022 4.746 0.040 0.99972 

K2O 0.003 4.524 0.025 0.99994 

P2O5 0.002 0.293 0.005 0.99902 

Trace 1：2     

Sc 0 53.5 1.92 0.99347 

V 2.1 635 5.87 0.99963 

Cr 2 439 2.14 0.99992 

Co 0.12 60.1 1.69 0.99648 

Ni 1.1 148 1.69 0.99953 

Cu 0.49 225 3.70 0.99860 

Rb 0.8 453 2.22 0.99990 

Zn 1.4 209 3.51 0.99778 

Sr 3.32 442 6.42 0.99940 

Y 1.54 166 0.94 0.99980 

Zr 5.92 144 5.85 0.99444 

Nb 0.51 26.9 0.90 0.99470 

Ba 15.7 1750 7.09 0.99988 

Pb 0.12 48.7 1.87 0.99312 

Th 0.19 112 1.42 0.99924 

Ga 0.7 36.6 0.85 0.99213 

La 0.084 37.6 2.21 0.97992 

Ce 0.84 65.9 4.09 0.98511 
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表 2.4-4 岩石標準試料 JB-3 の繰り返し測定結果． 

 R-value  CA Average (n=5)  CB RSD 1 sigma d [CA-CB] d [CA-CB]/CA (%) 

Major 1:2      

SiO2 50.767 50.357 0.010 0.41 0.8% 

TiO2 1.435 1.448 0.001 -0.01 -0.9% 

Al2O3 17.135 17.261 0.012 -0.13 -0.7% 

Fe2O3 11.775 11.952 0.006 -0.18 -1.5% 

MnO 0.176 0.181 0.000 -0.01 -2.9% 

MgO 5.17 5.137 0.003 0.03 0.6% 

CaO 9.753 9.806 0.004 -0.05 -0.5% 

Na2O 2.72 2.797 0.005 -0.08 -2.8% 

K2O 0.777 0.769 0.001 0.01 1.0% 

P2O5 0.293 0.291 0.001 0.002 0.9% 

Major 1:10      

SiO2 50.767 50.741 0.019 0.03 0.1% 

TiO2 1.435 1.435 0.002 0.00 0.0% 

Al2O3 17.135 17.079 0.017 0.06 0.3% 

Fe2O3 11.775 11.822 0.008 -0.05 -0.4% 

MnO 0.176 0.178 0.000 -0.002 -1.1% 

MgO 5.17 5.190 0.003 -0.02 -0.4% 

CaO 9.753 9.727 0.006 0.03 0.3% 

Na2O 2.72 2.759 0.008 -0.04 -1.4% 

K2O 0.777 0.752 0.002 0.03 3.2% 

P2O5 0.293 0.289 0.001 0.004 1.4% 

Trace 1:2      

Sc 33.8 32.51 1.46 1.29 3.8% 

V 372 378.85 1.18 -6.85 -1.8% 

Cr 58.1 58.47 0.48 -0.37 -0.6% 

Co 34.3 34.99 0.46 -0.69 -2.0% 

Ni 36.2 38.73 0.09 -2.53 -7.0% 

Cu 194 211.46 0.92 -17.46 -9.0% 

Rb 15.1 16.33 0.28 -1.23 -8.2% 

Zn 100 108.37 0.46 -8.37 -8.4% 

Sr 403 405.81 0.27 -2.81 -0.7% 

Y 26.9 27.23 0.40 -0.33 -1.2% 

Zr 97.8 94.34 0.20 3.46 3.5% 

Nb 2.47 2.79 0.20 -0.32 -13.0% 

Ba 245 236.01 1.05 8.99 3.7% 

Pb 5.58 5.69 0.75 -0.11 -1.9% 

Th 1.27 1.74 0.19 -0.47 -37.2% 

Ga 19.8 19.39 0.65 0.41 2.1% 

La 8.81 6.00 1.56 2.82 32.0% 

Ce 21.5 20.51 2.98 0.99 4.6% 

R-value: Recommended value. Major elements are normalized 100% in total. 
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検量線   C (濃度) ＝ D + E * Y （補正強度）  

D： X 軸との切片 

E： 検量線の傾き 

RMS (Root Mean Square)： 正確度 (Accuracy) 

RMS = [Σ(Cchem-Ccalc)2 / (n-2)]1/2 

相関： 相関係数 (Coefficient：R2) 

 

(4-4) 測定精度・繰り返し精度 

作成した検量線の精度を確認するために，岩石標準試料 JB-3 について，新たにガラスビード

を作成し，繰り返し測定（５回）を実施した．その結果を表 2.4-4 に示す．主成分元素について

は，低希釈率ビード・高希釈率ビードともに定量精度が良く，大きくても数％以内の誤差(d 

[CA-CB]/CA)であった．また繰り返し精度を見てみると，ほとんどの元素において相対標準偏差

（RSD）が 0.01 wt.%以下であり，非常に再現性が良いことが分かる．一方微量元素について

は，測定精度は主成分元素に比べると劣るが，概ね 10％以内の誤差範囲に収まっている．Th・

La では誤差が 30％を超えているが，元々の含有量が少ないためであると考えられる．繰り返し

精度については Sc・La・Ce を除くと，RSD が 1 ppm 以下であり，再現性が非常に良いといえ

る． 

 

（4）まとめおよび今後の課題 

 今年度の成果は以下の通りである． 

１）洞爺カルデラ形成噴火噴出物について予察的に記載岩石学的特徴，全岩化学組成およびガラ

ス組成分析を行った結果，CP タイプと CR タイプ，CR タイプと縞状軽石・灰色軽石はそれぞれ

別のマグマ由来であると考えられること，CP タイプは Unit 1〜Unit 3 と Unit 4〜Unit 6 とで

組成が異なることが明らかになった． 

２）支笏カルデラ形成噴火噴出物中に含まれる直方輝石斑晶のメルト包有物について分析を行

った結果，これらは大きく 2 つのタイプに分けられ（Mg#=66–71 の母斑晶中に多数含まれている

褐色の安山岩質メルト包有物と，Mg#=44–47 の母斑晶中に稀に存在する無色透明の流紋岩質メル

ト包有物），それぞれ揮発性成分濃度も異なることが明らかになった．これらは，母斑晶の組成か

らそれぞれ平成 25 年度〜平成 30 年度の研究で明らかになった M タイプマグマおよび CP タイ

プマグマ由来であると考えられる． 

３）支笏火山の噴出物について U-Th 放射非平衡の追加分析を行った結果，カルデラ形成噴火の

CP タイプマグマ（R マグマと D マグマの混合物）と先カルデラ噴火噴出物は，地殻物質の融解

で形成されたと考えられる Th に過剰な放射非平衡をもつマグマと放射平衡に達したマグマとの

混合で生成されたのに対して，CR タイプと後カルデラ火山である樽前火山の玄武岩は U に過剰

な放射非平衡をもつマントル起源の玄武岩マグマに由来することが示唆された． 

 

以上のように洞爺カルデラ形成噴火には少なくとも 3 つのマグマが関与していることが示唆さ

れたが，次年度以降で岩石学的特徴の時空変化から，洞爺カルデラ形成噴火のマグマ供給系の構
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造を検討する．一方で支笏カルデラ形成噴火については，メルト包有物の分析点数を増やした上

でメルト包有物の組成を考慮した溶解度則を使用し，マグマ溜まり深度を詳細に検討する．また

U-Th 放射非平衡データへの変質の影響を評価した上で支笏カルデラ形成噴火のマグマの起源に

ついてさらに検討を進める予定である． 
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2.5 屈斜路・摩周カルデラ噴出物の岩石学的検討 

【実施内容】 

 屈斜路カルデラでは，約 3 万 5 千年前の KP1 火砕流噴火における噴火準備過程の時間変化を，

KP1 の直前に噴出した降下火砕堆積物を初期，中期、後期に分けて調査することにより，把握す

る．また，摩周カルデラは屈斜路カルデラに隣接し屈斜路 KP1 以降に活発に活動を継続している

ことから，噴火時系列で採取した噴出物を解析することにより，屈斜路・摩周火山地域のマグマ

供給系の時間発達の理解が深まることが期待される．本年度は，KP1 火砕流噴火における噴火準

備過程の時間変化を明らかにするために，KP1 火砕流堆積物直下の降下テフラ群について，記載

を行い，岩石学的な検討でマグマ供給系の時間変化を復元するために必要な試料を採取した． 

 

【調査・研究成果】 

 屈斜路カルデラ(図 2.5-1)中央部の中島から北東 22.7km の札弦（北緯 43 度 46 分 1 秒，東経

144 度 30 分 54.4 秒）に，層厚約 3-4 m の KP4 火砕流堆積物，層厚約 50cm のラハール堆積物，

層厚約 2.5 m の降下テフラ群，層厚約 7m の KP1 火砕流堆積物が露出している（図 2.5-2，図

2.5-3）．この露頭で採取した試料 ID と層準(後述)との対応は下位より，Kutt2019f-G(以下ハイ

フンまで省略)が P1 に覆われる土壌，Aが P1，Bが P2，C が P3，Dが AA1，E が A1 と P4 の混合

物，Fが AA2，H が AA3，I が P6，J が AA4，K が AA5，L が AA6 の下部，Mが AA6 の上部，Nが AA7

の基底部，Oが P8，P が AA8，Q が P9，R が AA9，Sが AA10，T が AA11 の基底部から約 10cm，U

が AA12，V が AA13，W が AA14，X が AA16，Yが AA17 の下部，Zが AA18，2A が AA19 の基底部か

ら約 10cm である． 

 

図 2.5-1 屈斜路カルデラ位置図 

 

 

屈斜路カルデラ
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KP1 直下の降下テフラ群は，10 枚の軽石層(P1〜P10)，4 枚の細粒火山灰層(A1〜A4)，19 枚の

火山豆石に富む火山灰層(AA1〜AA19)に区分できる（図 2.5-2）．P1 軽石層の下位には，厚さ数

mm の土壌層がみられる．P1 軽石層は，層厚 1-2 cm で直径 5-7mm 以下の軽石を含み焦げ茶色

を示す（図 2.5-4）．P2 軽石層は，層厚 5〜7cm で直径 10 mm 以下の軽石を含み，灰色(N6; Munsell

カラーチャートによる色．以下同様)を示す（図 2.5-4）．P3 軽石層は，層厚 6 cm であり 12 mm

以下の軽石を含み，灰色(N7)を示す（図 2.5-4）．P2 と P3 の間には，極薄い層厚 5mm の火山灰

層が挟まれる（図 2.5-4）．A1 火山灰層は，層厚 4.5 cm の細粒の茶色(10R4/2)の火山灰層からな

り，上部 2 mm に白色層が挟まれる（図 2.5-4）．AA1 火山灰層は，層厚 2.5 cm の細粒火山灰層

であり，直径 1 cm 以下の火山豆石を含む（図 2.5-4）．P4 軽石層は，層厚 1.5 cm であり，直径

4.5 cm 以下の軽石を含む（図 2.5-4）．AA2 火山灰層は，層厚 2.0 cm の細粒火山灰層であり，直

径 1 cm 以下の火山豆石を含む（図 2.5-4）．P5 軽石層は，層厚 1.5 cm であり，直径 2.2 cm 以下

の軽石を含む（図 2.5-5）．AA3 火山灰層は，層厚 17 cm の細粒火山灰層であり，直径 1 cm 以下

の火山豆石を含む（図 2.5-5）．やや黄色がかった灰色(5Y8/1)を示し，直径 1.5 cm 以下の軽石を

含む．下位から 7 cm 付近に，やや軽石が多い層がある（図 2.5-5，図 2.5-6）．P6 軽石層は，  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 2.5-2 カルデラ北東 22.7km（札弦）における柱状図 
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層厚 7 cm であり，直径 1 cm 以下の軽石を含み，黄土色で，正級化構造を示す（図 2.5-6，図 2.5-

7）．AA4 火山灰層は，層厚 14 cm の細粒火山灰層であり，直径 1.5 cm 以下の火山豆石を含む（図

2.5-6，図 2.5-7）．AA5 火山灰層は，層厚 11 cm の細粒火山灰層であり，直径 8 mm 以下の火山

豆石を含む（図 2.5-6，図 2.5-7）．AA6 火山灰層は，層厚 37 cm の細粒火山灰層であり，直径 1.5 

cm 以下の火山豆石を含む（図 2.5-6，図 2.5-7）．P7 軽石層は，層厚 1.5 cm であり，5 mm 以下

の軽石を含む（図 2.5-6，図 2.5-8）．AA7 火山灰層は，層厚 9 cm の細粒火山灰層であり，直径 

1cm 以下の火山豆石を含む（図 2.5-6，図 2.5-8）．P8 軽石層は，層厚 2 cm であり，8 mm 以下

の軽石を含む（図 2.5-6，図 2.5-8）．AA8 火山灰層は，層厚 14 cm の細粒火山灰層であり，直径

7 mm 以下の火山豆石を含む（図 2.5-6，図 2.5-8，図 2.5-9）．P9 軽石層は，層厚 9 cm であり，

直径 4.2 cm 以下の軽石や遊離結晶を含む（図 2.5-6，図 2.5-8，図 2.5-9）．AA9 火山灰層は，層

厚 6 cm の細粒火山灰層であり，少量の軽石と 1.2 cm 以下の多量の火山豆石からなり，黄色

(10YR8/5)を示す（図 2.5-6，図 2.5-8，図 2.5-9）．A2 火山灰層は，層厚 7 mm の極細粒砂からな

る火山灰層である(図 2.5-9，図 2.5-10）．AA10 火山灰層は，層厚 6 cm の細粒火山灰層であり，

直径 1 cm 以下の火山豆石を多量に含む．直径 1.2 cm 以下の軽石を含む(図 2.5-9，図 2.5-10）．

AA11 火山灰層は，層厚 23 cm の細粒火山灰層であり，直径 1.3 cm 以下の火山豆石を含む．上部

に火山豆石が多い傾向がある．薄い灰色(N8)を示す（図 2.5-9，図 2.5-10，図 2.5-11）．AA12 火

山灰層は，層厚 8 cm の細粒火山灰層であり，直径 1.3 cm 以下の火山豆石を含む(図 2.5-10，図

2.5-11）．AA13 火山豆石層は，層厚 19 cm の細粒火山灰層であり，1 cm 以下の火山豆石を含む．

上部がやや薄い黄色を示す(図 2.5-10）．AA14 火山灰層は，層厚 10 cm の細粒火山灰層であり，

直径 1.3 cm 以下の火山豆石を含み，黄色(10YR8/5)を示す(図 2.5-10，図 2.5-12，図 2.5-13）．

AA15 火山灰層は，層厚 5 cm の細粒火山灰層であり，直径 1.3 cm 以下の火山豆石を含み，灰色

(N7)を示す(図 2.5-10，図 2.5-12）．AA16 火山灰層は，層厚 5 cm の細粒火山灰層であり，直径

1.2 cm 以下の火山豆石を含み，薄い黄色がかった灰色(5Y8/1)を示す(図 2.5-10，図 2.5-12，図 2.5-

14）．AA17 火山灰層は，層厚 11 cm の細粒火山灰層であり，直径 1.3 cm 以下の火山豆石を含む．

上部 4 cm に火山豆石が多い傾向がある(図 2.5-10，図 2.5-12，図 2.5-14）．AA18 火山灰層は，層

厚 10 cm の細粒火山灰層であり，直径 1.5 cm 以下の火山豆石を含む．他の層よりもやや火山豆

石の量が少ない傾向がある(図 2.5-10，図 2.5-14，図 2.5-15）．P10 軽石層は，層厚 2cm であり，

直径 5 mm 以下の軽石からなる(図 2.5-10，図 2.5-15）．A3 火山灰層は，層厚 1.5 cm の極細粒砂

〜シルトサイズの火山灰からなる(図 2.5-15）．A19 火山灰層は，層厚 56 cm の細粒火山灰層であ

り，直径 2 cm 以下の火山豆石を含む．薄い灰色(N8)〜白色(N9)を示す．下から 14 cm の高さに

火山豆石が多い部分がある．1-2 mm サイズの軽石を含む (図 2.5-10，図 2.5-15，図 2.5-16）．

KP1 火砕流堆積物は，層厚 7 m 程度であり，淘汰が悪く，15 cm 以下の軽石，5 cm 以下の岩片

を含む．最下部 15 cm に比較的粒径が小さい Layer 2a 層が見られる(図 2.5-2，図 2.5-16）． 
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図 2.5-3 露頭の全体写真 (記号は，図 2.5-2 参照)． 

 

 

 

 

 

 

 

 

  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 2.5-4 P1 軽石層〜AA3 火山灰層の拡大写真． 
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図 2.5-5 P5 軽石層と AA3 火山灰層の拡大写真．AA3 火山灰層中には，火山豆石が含まれる． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 図 2.5-6 P5 軽石層〜AA9 火山灰層の写真． 
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図 2.5-7 AA3 火山灰層〜AA6 火山灰層の写真．AA3, AA4, AA5, AA6 火山灰層には，火山豆石が含ま

れる． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 2.5-8 AA6 火山灰層〜AA9 火山灰層の拡大写真． 
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図 2.5-9 AA8 火山灰層〜AA11 火山灰層の拡大写真． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 2.5-10 P9 軽石層〜 

KP1 火砕流堆積物の写

真． 
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図 2.5-11 AA11 火山灰層上部及び AA12 火山灰層の下部の拡大写真．AA11 火山灰層上部には，火山豆

石が多量に含まれる． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 2.5-12 AA14 火山灰層〜AA17 火山灰層の下部の拡大写真．これらの火山灰層には，火山豆石が多

量に含まれる． 
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図 2.5-13 AA14 火山灰層中の火山豆石． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 2.5-14 AA16〜A18 火山灰層の拡大写真．A17 火山灰層上部 4cm には，火山豆石濃集部が見られ

る． 
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図 2.5-15 AA18〜A19 火山灰層の拡大写真．P10 軽石層の上に，層厚 1.5 cm の A3 火山灰層が挟まれ

ている．AA18，AA19 火山灰層には，多量の火山豆石が含まれる． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 2.5-16 A19 火山灰層及び KP1 基底部の拡大写真．AA19 火山灰層は，細粒火山灰及び火山豆石から

なる．KP1 火砕流堆積物の下部 15cm の範囲には，粗粒粒子が比較的少ない Layer 2a 層が見られる． 
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まとめ 

以上の岩相から，KP1 噴火の初期は，軽石質のプリニー式噴火(P1-P3)で始まり，次第に火口付

近では水の関与が増え，水蒸気プリニー式噴火(A1, AA1 以降の堆積物)を繰り返した後に，KP1 火

砕流の発生に至ったと考えた．また，これらの堆積物の間には，侵食間隙を示す特徴が見られな

いことから，これらの堆積物は屈斜路火砕流 1噴火初期の一連の噴出物であり，大規模カルデラ

噴火の開始初期段階に起きた現象の時間変化を知るうえで重要な情報になると考えられる． 

 来年度以降はこれらの試料を用いて，KP1 開始直前のマグマ溜まりの揮発性成分の状態を明らかに

することにより，大規模火砕流噴火をひきおこす直前のマグマ溜まりの地球物理学性質(密度・圧縮

率等)に制約を与える．そのためには，今年度採取した KP1 試料を対象に，鉱物の化学組成からマグ

マの温度を推定したうえで，それらに含まれる斑晶ガラス包有物の主要化学組成・含水量・二酸化炭

素濃度を測定することにより，本報告書 2.3 章に述べた考え方に従って，マグマ深度やマグマ中の揮

発性成分の存在形態(不飽和か飽和か)を明らかにする． 
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2.6 カルデラ形成噴火マグマの実験岩石学的検討 

【実施内容】 

 カルデラ形成噴火においては，岩石学的特徴から珪長質マグマと苦鉄質マグマの混合が発生し

ていることが示唆されている．噴出物の岩石学的解析から推測される珪長質端成分マグマ組成を

用いて，熱力学的平衡計算および高温高圧実験による相平衡関係の検討を行い，カルデラ直下の

マグマ溜まりの温度圧力条件を推測する． 

今年度は，十和田火山のカルデラ形成期噴火のうち，特に噴出量の大きな噴火エピソード N お

よび L の珪長質端成分軽石について，マグマ溜まりの物理化学条件を制約することを目的に，岩

石学的解析及び高温高圧相平衡実験を開始した（2.6.1 章）．特に，軽石の分析からマグマだまり

の温度・酸素雰囲気を制約するとともに，マグマ定置圧力を決定するために水飽和条件において

実験を行ったので，それらの予察的な結果を報告する．十和田火山では，近年，周辺地域の地質

図幅が出版されたことに加え，アンビエントノイズトモグラフィにより，詳細な地下構造が明ら

かにされており，カルデラ噴火を起こしたマグマだまりの詳細な研究を行うための基盤が整って

いる．また，2.6.2 章においては平成 30 年度委託研究「火山影響評価に係る技術的知見の整備」

で実施された阿蘇火山 Aso-1 噴火珪長質マグマ溜まり再現実験において低酸素雰囲気で長時間保

持することが必要であることが明らかになったため，カプセル内に焼結窒化ホウ素を用いてカプ

セル内の水素を保持する手法を確立し，実際に Aso-1 珪長質ガラスを同時封入して相平衡実験を

行った．最後になる 2.6.3 章では，平成 29 年度委託研究「火山影響評価に係る技術的知見の整

備」で行われた Aso-4 噴火珪長質端成分マグマに対する高温高圧実験において，実験に使用した

出発物質である軽石中に変質物が混入していることが明らかになったため，その変質物混入によ

る影響評価方法を確立し，実験結果に対しどう変化を与えるかを考察した． 

 

2.6.1 十和田カルデラ噴出物の実験岩石学的研究 

【調査・研究成果】 

(1) 背景と目的 

島弧火山は，短期的には比較的規模の小さい噴火（＜1.0 km3 dense rock equivalent (DRE)）

を繰り返す一方，長期的にはマグマ噴出量が 10 km3 DRE を超える大規模噴火を起こす場合があ

ると過去の地質記録から分かっている．大規模噴火を起こすマグマが，小規模噴火の場合と同じ

過程を経て，生成・蓄積そして噴火に至るかどうかは自明ではなく（例えば，Tatsumi and Suzuki-

Kamata, 2014），特にその噴火準備過程の理解は，将来のリスクを評価する上で基本的に重要で

ある． 

大規模噴火に必要な大量のマグマが，一般に如何にして生成され，どのような条件で蓄積され

うるかという問いに対して，多くの岩石学的・理論的研究がなされてきた．島弧火山における大

規模噴火のほとんどは珪長質なマグマに限られるため，そのようなマグマは地殻の溶融および，

地殻におけるマントル由来の玄武岩質マグマの分化によって生成されたと考えられている（例え

ば，Scaillet et al., 2016）．玄武岩質マグマを介したマントルからの熱及び物質のフラックスを

考えたとき，短期間のうちに大量の珪長質マグマを地殻内に用意するのは困難なので，マグマは

長期間にわたって地殻内部に蓄積されていったはずである．地殻内部において，マグマだまりが
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成長できるか否かは，マグマだまりの熱進化と相変化および力学応答の複雑な相互作用によって

支配されている．熱進化の観点から，溶融状態にある巨大なマグマだまりを維持・成長させるた

めには，通常の火山よりも大きなマグマ供給率が必要であると考えらえている（Annen 2009; 

Schöpa and Annen, 2013）．一方，力学的な観点から，マグマの供給および気相の析出のよりマ

グマだまり内に蓄積された過剰圧が，流入量以上のマグマの流出（噴火）を起こすのを防ぐため

に，マグマの結晶分率が力学遷移条件の臨界量（~50 vol%）付近で保たれているか（Bachmann 

and Bergantz 2003），もしくは十分に温まった母岩が塑性的に変形し，応力を緩和させる必要

がある（Gregg et al., 2012）．ただし，あまりにも応力の緩和が早いと，そもそも過剰圧が発生

しなくなり，マグマだまりは深成岩として，完全に固化してしまう．さらに，外部応力が働く場

では，応力集中による過剰圧発生を防ぐために，マグマ蓄積場において歪速度が十分に小さい必

要があると示唆されている（高橋 1995）． 

Huber et al., (2019) は，外部応力のない静的な環境で，球形のマグマだまりに深部からマグマ

が定常的に供給される状況を想定し，マグマだまりの熱進化と相変化および応力緩和を同時に考

慮したモデリングを行った．そして，その結果に基づいて，噴火可能な状態を保ちつつマグマだ

まりを成長させるには，2.0±0.5 kbar の圧力が最適であると提案した．すなわち，1.5 kbar 以下

の圧力では，メルト中の水の溶解度が小さく地温が低いために，冷却によって気相の効率的な析

出が起こり，マグマの流入に比べてマグマの流出（噴火）が支配的になって，マグマだまりの成

長が起こらない一方，2.5 kbar 以上の圧力では，高温のため母岩の粘性が低すぎて噴火に必要な

応力が蓄積されず，深成岩になってしまうと主張した．しかし，マグマの定置深度は，マグマと

地殻の密度中立（Walker 1989）や地殻の脆性・塑性遷移深度（Watanabe et al., 1999）によっ

て支配されるとする考え方もあり，カルデラ噴火を起こすマグマの定置深度がどのような機構に

よって支配されており，どのような深さになるべきなのか自明ではない． 

一方で，実際に噴出したマグマから，噴火直前のマグマがどのような物理化学状態にあったの

か理解しようとする研究が，個々の火山を対象に数多くなされてきた．今回対象とするのは，日

本の東北地方北部に位置し，カルデラ湖を有する十和田火山である．十和田火山は，61-15ka の

カルデラ形成期に 2 回の大規模噴火イベント，すなわち噴火エピソード N および L を経験して

おり，それぞれ 36 ka に 17.87 km3 DRE，15.5 ka に 20.34 km3 DRE のマグマを噴出している．

十和田火山においては，近年出版された十和田湖地域の地質図幅により，周辺の地質情報が詳細

に明らかにされており（工藤ほか 2019），カルデラ噴火を起こしたマグマだまりの詳細な研究

を行うための基盤が整っている．また，アンビエントノイズトモグラフィ法により，十和田火山

を含む東北地方の地殻浅部の S 波速度構造が詳細に解明されており（Chen et al., 2018），岩石

学的に制約したカルデラ噴火のマグマだまり深度と現在の地下構造との関係性を比較・検討する

ことが可能となっている． 

カルデラ形成期の十和田火山のマグマだまりについて，その成因および進化を理解することを

目的に，岩石学的研究がおこなわれてきた（Hunter and Blake, 1995; Yamamoto et al., 2018）．

ただし，火山噴火過程に影響を及ぼすマグマだまりの深さやマグマの含水量に関する制約は，ま

だなされていない．また，今回注目する噴火イベント N と L の噴出物の鉱物組み合わせについ

て，斜長石+直方輝石+単斜輝石＋不透明鉱物は共通する一方で，L の噴出物にのみ角閃石が含ま
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れると報告されているが（Kudo et al., 2007，工藤ほか 2019），なぜカルデラ形成期末期になっ

て角閃石が晶出するようになったのか，マグマ溜まりの物理化学条件との関係はまだ理解されて

いない．特に，マグマだまり深度の制約は容易ではなく，メルト包有物中の H2O および CO2 量

を用いた圧力計は，流体相の飽和が証明されない限り真の圧力の下限しか与えないことに加え，

劈開が無くメルト包有物中の H2O 散逸が起こりにくい石英は，十和田火山カルデラ生成期のマ

グマの鉱物組み合わせには含まれていない．また，角閃石が存在する場合，角閃石の化学組成の

みを用いた経験的な圧力計から圧力を推定できるが，その化学組成は温度・メルト組成にも大き

く依存しているため，自由度が大きな系での信頼性は低い（Erdmann et al., 2014; Putirka 2016）．

さらに，熱力学計算プログラム MELTS を用いたマグマ平衡条件の推定も有効であるが，複雑な

固溶体をなす角閃石を含むマグマはその適用外である（Gualda et al., 2012）． 

今回，十和田火山のカルデラ形成期の噴火エピソード N および L の噴火イベントについて，噴

出物の珪長質端成分に注目し，マグマ溜まりの物理化学条件を推定することを目的に，岩石学的

解析および相平衡実験を開始した．特定のマグマ組成に最適化された相平衡図を高温高圧実験に

より作成することで，精度よくマグマの圧力や含水量を制約できる．ここでは，水飽和条件下に

おいて行った予察的な実験結果を報告する． 

 

(2) 十和田火山の地質および噴火史とカルデラ形成期噴出物の岩石学的背景 

十和田火山は，日本の東北北部において八甲田－十和田カルデラ群をなす第四紀の島弧火山で

あり，直径約 10km のカルデラを有する活火山でもある．十和田カルデラが位置する東北地方に

は，130 Ma の太平洋プレートが 81.6 mm/yr で沈み込んでおり，3.5 Ma から地殻には圧縮応力

が働いている（Sato et al., 1994）．なお，沈み込みパラメタは van keken et al., (2011)による． 

十和田火山の噴火活動は，約 40 万年間にわたる休止期を経て，22 万年前から始まっている（工

藤 2018）．その活動は，先カルデラ期（220–61ka），カルデラ形成期（61–15.5ka），後カルデ

ラ期（15.5ka 以降）の三つのステージに区分される（Hayakawa, 1985）．ここでの各活動時期

の年代は，Horiuchi et al., (2007)，工藤(2016)，Ito et al., (2017)による．また，個々の噴火イベ

ントは，噴火休止期を示す土壌層を境として，「噴火エピソード」毎に区分され，上位からアル

ファベットを用いて命名・整理されている（Hayakawa, 1985）．今回注目するカルデラ形成期

は，規模の大きな火砕流噴火が複数回発生し，十和田カルデラを形成した時期である．この時期

には，古い順に Q,P,O,N,M,L の 6 つの主たる噴火エピソードが確認されており，特に噴火エピ

ソード N（36 ka）と L（15.5 ka）において，それぞれ噴出量が 17.87 km3および 20.34 km3の

大規模噴火が発生した．N と L のそれぞれ噴火エピソードにおいて，火砕流堆積物および降下火

砕堆積物が生じ，N では大不動火砕流堆積物および切田テフラ，L では八戸火砕流堆積物および

八戸降下テフラと呼ばれている． 

Hunter and Blake (1995)は先カルデラ期から後カルデラ期までの噴出物の岩石学的・地球化

学的分析を行い，十和田火山の噴出物の組成的進化は，地殻内での玄武岩質初生マグマの結晶分

化および地殻物質の同化で説明できるとした．また，輝石温度計を用いたマグマの温度推定も行

い，先カルデラ期からカルデラ形成期にかけて温度が単調に低下する一方，後カルデラ期になる

と急に温度が上昇することから，カルデラ形成後に空になったマグマだまりに新しいマグマが供
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給されたと考えた．Yamamoto et al., (2018) は，噴火エピソード P 以降の噴出物が Q 以前の噴

出物と比べて中～重希土類元素に乏しくなることを指摘し，初生マグマの性質が Q 以前と P 以

降で変化したと考えた． 

 

(3) 手法 

3-1)  実験の対象とする試料の選択 

一般に，島弧火山のマグマだまりでは，苦鉄質なマグマとより分化した珪長質なマグマの混合

が生じうることが分かっている．Hunter and Blake (1995)は，噴出物の岩石学的特徴から，十和

田火山でもマグマ混合が起こっていたと報告している．相平衡実験では，マグマ混合時の非平衡

状態を保持した試料を可能な限り避けるため，珪長質端成分に近い組成を持った軽石を対象とす

るのが望ましい．図 2.6.1-1 に噴火エピソード N および L の噴出物の主成分元素全岩化学組成を

示す．データは Yamamoto et al., (2018)，工藤ほか（2019）および工藤未公表データによる．噴

火エピソード N および L の噴出物は，ともに Low-K のデイサイト質から流紋岩質である．全岩

の SiO2量は，噴火エピソード N で 71.5–73.4 wt%であるのに対し，L では，66.6–72.0 wt%とよ

り苦鉄質な傾向にあり，広い組成範囲を取る．斑晶鉱物について，噴火エピソード N では斜長石

+直方輝石+単斜輝石＋不透明鉱物を共通に含む一方，噴火エピソード L では，斜長石+直方輝石

+単斜輝石＋不透明鉱物に加え，普通角閃石を共通に含み，微量にかんらん石を含む場合があると

報告されている（工藤ほか 2019）．本研究では，噴火エピソード N および L それぞれについて，

大不動火砕流堆積物に含まれる全岩 SiO2 量 73.1wt%の軽石（試料番号：99090301B-1）と八戸

火砕流堆積物に含まれる全岩 SiO2量 72.0wt%の軽石（試料番号：16082302）を相平衡実験の対

象とした．表 2.6.1-1 に両軽石の主成分元素全岩化学組成を示す．以下では，今回対象とした噴火

エピソード N および L の軽石を，単に N および L の軽石と呼ぶ．なお，火砕流堆積物中の軽石

の大部分は白色であるが，特に八戸火砕流堆積物において，淡灰色の軽石が含まれるとの報告が

ある（工藤ほか 2019）．今回対象とした試料は，すべて白色の軽石である． 

表 2.6.1-2 に，工藤（2019）で報告されている N および L の軽石のモード組成を示す．N の軽

石については，今回対象とした試料と全く同じ試料のデータであるが，L の軽石については，今

回対象とした試料のデータがまだないので，参考に全岩 SiO2 量の近い軽石試料（SiO2 : 71.87 

wt%）のデータを示した．結晶量は N の軽石（9.5 vol%）より L の軽石（12.0 vol%）でやや高

い． 
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図 2.6.1-1 十和田火山噴火エピソード N および L の噴出物の主成分元素全岩化学組成．塗りつ

ぶし凡例は実験で使用した軽石の組成を示す．データは Yamamoto et al., (2018)，工藤ほか

（2019）および工藤未公表データによる． 
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表 2.6.1-1  N および L の軽石の全岩化学組成と出発ガラスの化学組成 

 

 

表 2.6.1-2  N および L の軽石のモード組成 

 

 

3-2) 試料分析 

天然の軽石および実験産物について，試料を樹脂包埋したのちに片面を鏡面研磨して炭素蒸着

を施し，電子顕微鏡 （JMS-6610, JEOL）を用いて，組織観察を行った．また電子顕微鏡に取り

付けられた EDS (X-max, Oxford Instruments) を用いて，鉱物と基質ガラスの局所化学組成分

析を行うとともに，実験産物の基質ガラスに含まれる微細結晶の同定を目的として，FE-EPMA 

(JXA-8530F, JEOL)を用いた分析も行った．EDS 分析では，Co スタンダードを用いたキャリブ

レーションを行い，加速電圧 15kV，照射電流 1nA，スペクトル取得時間 50 秒の条件で分析を行

った．FE-EPMA では，加速電圧 10kV，6nA，ビーム径 2m の条件で分析を行った．Si，Ti，

Al，Fe，Ca，Na，K については，ピーク位置で 20 秒，バックグランド位置で 10 秒の測定を行

い，Mn，Mg，P については，ピーク位置で 60 秒，バックグランド位置で 30 秒の測定を行った．

Pl Opx Cpx Hbl Opq Phenocrysts Matrix glass

N
No-1

(99090301B-1)
73.05 8.6 0.7 0.1 0 0.2 9.5 90.5

L** Lh-04 71.87 9.7 1.2 0.5 0.1 0.5 12 88

*データは工藤ほか(2019)による.

**噴火エピソードLの軽石については、実験で使用した軽石とSiO2量の近い試料のデータを示した

Mode (vol.%)*Eruptive

episode
Sample No.

SiO2

(wt%)

Oxide (wt%)

Natural pumice

(99090301B-1)
Starting glass

Natural pumice

(16082302)
Starting glass

SiO2 73.05 73.15 71.97 71.88

TiO2 0.49 0.53 0.48 0.45

Al2O3 14.03 14.11 14.87 14.82

FeOtot 2.69 2.69 2.66 2.81

MnO 0.11 0.12 0.1 0.05

MgO 0.73 0.67 0.69 0.71

CaO 3.1 3.23 3.73 3.8

Na2O 4.52 4.34 4.29 4.34

K2O 1.19 1.17 1.12 1.13

P2O5 0.09 - 0.08 -

Total (dry basis) 100 100 100 100

LOI 2.85 - 2.71 -

Water content* - 3.86 - 3.88

*ガラス中の含水量はEDSで下司ほか(2017)の方法に基づいて定量した。

N L
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一方，Na については，電子線照射による Na ロスを軽減するために，各分析において最初にピー

ク位置で 10 秒，バックグラウンドで 5 秒の測定を行った． 

 

3-3) 高温高圧実験 

出発物質の合成および相平衡実験には，産総研内に設置された内熱式ガス圧装置（SMC-5000）

を用いた．実験試料の急冷の際は，試料をぶら下げている Mo ワイヤ（0.1mm）を大電流で溶断

し，試料を 200-300℃程度の圧力容器底部に落下させた．出発物質のガラスの作成には，全岩分

析用に用意した N および L の軽石の細粒粉末を用いた．Au80Pd20 カプセル（OD: 8.0 mm, ID: 

7.6 mm）に封入した軽石粉末を，1250℃, 2.3 kb, 3h の条件にて全溶融させたのち，急冷・回収

して粉末にしたものを出発物質とした．表 2.6.1-1 に N および L の軽石を溶融させて作った出発

ガラスの組成を示す． 

相平衡実験には，Tomiya et al., (2010)で使用された三重カプセルを採用した．まず，出発物質

のガラスの粉末 14–20mg を片端溶接した Ag50Pd50 カプセル（OD: 2.3 mm, ID: 2.0 mm）

に入れたのち，カプセルのもう一端を機械的に閉じた．次に，閉じた Ag50Pd50 カプセルを，片

端溶接して飽和量の水を入れた Pt カプセル（OD: 3.0 mm, ID: 2.5 mm）に挿入し，Pt カプセ

ルのもう一端を溶接して封じた．そして，この二重カプセルを N および L の粉末それぞれについ

て用意した．最後に，これら２つの二重カプセルを Ni-NiO 粉末（NNO, 重量比 Ni:NiO=10:1）

と Ni の酸化に必要十分な量の水とともに，片端溶接した肉厚 Au カプセル（OD: 8.0 mm, ID: 

7.4 mm,）に挿入し，Au カプセルのもう一端を溶接することで三重カプセルとした．Pt およ

び Au カプセルの溶接時は，水の蒸発を防ぐためカプセル下部を水浴させた．また溶接の前後で，

大きな重量変化がないことを確かめた．溶接後は，150℃にて 10 分加熱したのちに重量測定し，

カプセルを封じることができているか確認した． 

相平衡実験は，温度 850℃・圧力 1.5, 2.0, 2.5kb および，温度 875℃・圧力 2.0kb の条件で行

った．実験時間は，5–8 日である．実験終了後には，水・Ni・NiO のすべてが Au カプセル内に

残っているかどうか確認し，実験中に酸素雰囲気が緩衝されてていたか確かめた． 

 

(4) 結果 

4-1) 噴火エピソード N（大不動）および L（八戸）の火砕流堆積物中の珪長質端成分軽石の岩

石学的解析 

4-1-1) 斑晶鉱物組み合わせ 

図 2.6.1-2 に斑晶鉱物の代表的な反射電子像をしめす．N および L のそれぞれ軽石について，

斑晶鉱物として斜長石 (Pl)＋直方輝石 (Opx)＋単斜輝石 (Cpx) + 磁鉄鉱 (Mt) + チタン鉄鉱 

(Ilm)，および斜長石＋直方輝石＋単斜輝石＋角閃石 (Amph)＋ 磁鉄鉱＋チタン鉄鉱が含まれて

おり，先行研究の報告と一致した（Kudo et al., 2007，工藤ほか 2019）．またこれらの鉱物に加

えて，燐灰石が，輝石や鉄チタン酸化物，角閃石の包有物として存在していた． 
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図 2.6.1-2  N (a,c,e)および L(b,d,f)の軽石に含まれる斑晶鉱物の代表的な反射電子像． 
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4-1-2) 鉱物および基質ガラスの組織と化学組成 

斜長石 

斜長石斑晶は，長径~1 mm 以下で自形～半自形をなす．多くの場合，複雑な反復累帯構造を示

し，内部に様々な程度に溶融・再結晶した組織が認められる．最も顕著な場合，曹長石成分に富

んだ中心部分がパッチ上に溶融し，周囲に灰長石成分に富んだ結晶が成長している様子が見られ

る（図 2.6.1-2b）．より溶融の程度が低い場合には，中心部分の組成にかかわらず，中心部分が

いびつな外形を示すか，角が取れた外形を示す（図 2.6.1-2a）．中心部のパッチ状組織は，L の

軽石で見られることが多かった．斜長石斑晶中には，メルト包有物に加え，鉄チタン酸化物およ

び輝石の包有物が見られる．斜長石斑晶の灰長石成分量 (An = 100×Ca/(Ca+Na+K)  mol%)の

ヒストグラムを，中心部分と最外縁部に分けて図 2.6.1-3 に示す．斑晶の最外縁部において，骸晶

状の成長を示す組織がごくたまに見られるが，その場合，そのすぐ内側の組成を最外縁部の組成

とした．灰長石成分量の範囲について，N と L どちらの軽石でも，斑晶の最外縁部より中心部分

で幅広い値をとる傾向にある．すなわち，N の軽石では，中心部分において An = 37.7–73.5，最

外縁部で An = 47.7–60.0，L の軽石では，中心部分において An = 49.7–89.8，最外縁部で An = 

47.7–68.2 である．また，An の最頻値について，N の軽石より L の軽石の方が高い An を示す傾

向にある．すなわち，N の軽石では，中心部分において An = 48–50，最外縁部で An = 50–52 で

あるのに対し，L の軽石では，中心部分において An = 60–62，最外縁部で An = 54–56 である． 

 

 

図 2.6.1-3  N および L の軽石中の斜長石斑晶の中心部と最外縁部の化学組成 

 

直方輝石と単斜輝石 

直方輝石と単斜輝石は，長径~1 mm以下の自形～半自形をなし，多くの場合，斜長石や鉄チタ

ン酸化物と集斑晶をなす．特に N の軽石において，燐灰石の包有物が直方輝石中に，燐灰石と直

方輝石の包有物が単斜輝石中にしばしば見られ，時にこれら包有鉱物はメルトとともホスト鉱物

中に取り込まれている（図 2.6.1-2 c,e）．両輝石の Mg 値（Mg# = 100×Mg/(Mg+Fe) in mol）は

N の軽石より L の軽石で高く，また直方輝石よりも単斜輝石で常に高い．すなわち，N の軽石で



 150 

は Mg# (opx) = 62.2–65.8 および Mg# (cpx) = 69.9–71.1 であるのに対し， L の軽石では Mg# 

(opx) = 65.6–67.0 および Mg# (cpx) = 72.9–75.3 である．N の軽石では，両輝石は弱い逆累帯構

造を示すのに対して，L の軽石では，明瞭な累帯構造がないか，もしくは弱い正累帯構造を示す． 

 

角閃石 

角閃石斑晶は，長径 250m 以下で自形をなし，多くの場合反復累帯構造を示す（図 2.6.1-2 f）．

Leake et al., (1997)の分類によれば，これら角閃石斑晶はマグネシウム普通角閃石に分類される．

角閃石斑晶の化学組成を図 2.6.1-4 に示す．斑晶の最外縁部の Mg#は中心部分と比べて高い一方，

4 配位サイトの Al 量とアルカリ量（Na+K）は最外縁部の方が低い．すなわち，斑晶の中心部分

では，Mg# = 64.3–67.5, Al(Ⅳ) = 1.06–1.38, Na+K = 0.38–0.48 であるのに対し，最外縁部では

Mg# = 67.5–69.2, Al(Ⅳ) = 0.97–1.08, Na+K = 0.34–0.40 である． 

 

 

図 2.6.1-4  L の軽石中の角閃石斑晶の中心部と最外縁部の化学組成 

 

磁鉄鉱とチタン鉄鉱 

磁鉄鉱とチタン鉄鉱は，長径 500 m 以下の自形～半自形をなし，多くの場合，斜長石や輝石

と集斑晶をなす．また，両斑晶ともに，燐灰石の包有物を含むことが多い．近接する磁鉄鉱とチ

タン鉄鉱のペアのウルボスピネル量（Usp, mol%）およびイルメナイト量（Ilm, mol%）につい

て，N の軽石より L の軽石で低い特徴がある（図 2.6.1-5）．すなわち，N の軽石で，Usp = 24.4–

25.1, Ilm = 77.8–79.4 であるのに対し，L の軽石では Usp = 20.7–21.6, Ilm = 75.4–76.7 である．

これは，全岩のチタン含有量の差を反映している可能性がある．磁鉄鉱とチタン鉄鉱中の平均の

Mg/Mn 比は，N の軽石で(Mg/Mn)Mt = 3.27 および (Mg/Mn)Ilm = 4.57，L の軽石で(Mg/Mn)Mt = 

2.93 および (Mg/Mn)Ilm = 4.10 であり，Bacon and Hirschmann (1988)の平衡条件をみたすこと

を確認した． 
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図 2.6.1-5  N および L の軽石中に含まれる磁鉄鉱-チタン鉄鉱斑晶ペアの Usp および Ilm 値 

 

 

石基ガラス 

石基の発泡度は N と L どちらの軽石でも高い．一方，N の軽石でのみ，石基中に少量の斜長

石マイクロライトが見られる．斜長石斑晶の最外縁部にたまに見られる骸晶状成長組織と同様，

火道上昇中に形成された結晶であると考えられる．石基ガラスの SiO2 量は N の軽石に比べ，L

の軽石でやや高い傾向にある（L: 77.5–78.3 wt%, N: 77.1–77.5 wt%）． 

 

4-1-3) 鉱物化学組成から推定されるマグマだまりの温度・圧力・酸素分圧条件 

近接する磁鉄鉱―チタン鉄鉱ペアの元素分配に基づく温度・酸素分圧計を用いて，噴火直前の

マグマの温度と酸素分圧条件を推定した．温度・酸素分圧計として Anderson and Lindsley (1985)

を採用し，計算には Lepage (2003)のエクセルのワークシート (ILMAT）を用いた． その結果，

平均の温度および酸素分圧が，N の軽石で T = 847℃，logfO2 = NNO (Ni-NiO)+1.2，L の軽石で, 

T = 857℃，logfO2 = NNO+1.2 と推定された．L の軽石で，温度がわずかに高く推定されたが，

酸素分圧はほとんど変わらず，どちらのマグマも T = ～850℃, logfO2 = NNO+1.2 でほとんど差

がないと判断できる． 

角閃石が斑晶として存在したＬの軽石について，系の自由度が大きいため精度及び確度は低い

が，角閃石の化学組成のみを用いた示強変数（圧力・温度・酸素分圧・共存するメルトの含水量

および SiO2量）の推定を試みた．推定には，Ridolfi and Renzulli (2012)の方法を用いた．その

結果，中心部分の組成を用いた場合，P = 131 MPa, T = 849℃, logfO2 = NNO−0.3, H2O in melt 

= 4.35 (wt%), SiO2 in melt =73.4 wt%と見積もられた．また，外縁部分の組成を用いた場合，P 

= 110 MPa, T = 827℃, logfO2 = NNO+0.2, H2O in melt = 4.28 wt%, SiO2 in melt =74.6 wt%と

見積もられた． 

 

4-2) 相平衡実験 
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表 2.6.1-3 に，これまでに行った相平衡実験の実験条件などを示す．今回は，磁鉄鉱‐チタン鉄

鉱温度・酸素分圧計の結果を参考に温度 850℃で一定とし，圧力を 1.5, 2.0, 2.5 kb の 3 通りに変

化させて 3 回の相平衡実験を行った．また，角閃石の安定領域を確かめるため，875℃-2.0 kb で

も 1 回実験を行った．また，今回の実験はすべて水飽和条件で行い，酸素分圧は Ni と NiO によ

って緩衝した． 

 

 

表 2.6.1-3 実験条件および晶出した鉱物相のまとめ 

 

 

 

4-2-1) 相関係 

N および L の軽石を用いた実験産物の結晶相の相関係を図 2.6.1-6 に示す．以下では，噴火エ

ピソード N および L の珪長質端成分軽石を用いた実験系を，単に N および L の系と呼ぶ．実験

産物には、結晶とメルトが急冷してできたガラスが含まれており，結晶相として斜長石・直方輝

石・単斜輝石・角閃石・チタン鉄鉱が観察された．磁鉄鉱はすべての実験条件で観察されなかっ

た．これは，実験における酸素雰囲気(~NNO)が，天然で見積もった値（NNO + 1.2）よりやや還

元的であったことと関係している可能性がある．斜長石は，L の系ではすべての実験条件で観察

されたが，N の系では，850℃-1.5 および 2.0 kb の条件でしか存在しなかった．この結果は，よ

り苦鉄質な L の系において，斜長石のリキダスが高温側に位置していたことを示している．直方

輝石は，どちらの系でも 850℃-1.5 kb の条件でしか見られなかったが，単斜輝石は，L の系では

850℃-1.5 kb，N の系では 850℃-1.5 kb および 875℃-2.0 kb の条件で見られた．チタン鉄鉱は

すべての条件で観察された．以上の結果から，850℃-1.5 kb の条件において，斜長石＋直方輝石

＋単斜輝石＋チタン鉄鉱の組み合わせが，N と L 両方の系で存在することが明らかとなった．こ

の条件は，N の軽石に記録された磁鉄鉱以外の斑晶鉱物組み合わせを再現するため，噴火エピソ

ード N のマグマだまり条件に近いと考えられる．一方，角閃石は，N および L の系において 850℃

-2.0 および 2.5 kb の条件でのみ晶出しており，比較的低温高圧条件において安定であった．しか

し，すべての実験条件で角閃石と輝石は共存せず，輝石と角閃石が共存していた噴火エピソード

L のマグマだまり条件は決定できなかった．  

 

N L

HG-587 1.5 850 192 water saturated Pl, Opx, Cpx, Ilm Pl, Opx, Cpx, Ilm

HG-591 2.0 850 168 water saturated Pl, Amph, Ilm Pl, Amph, Ilm

HG-590 2.5 850 162 water saturated Amph, Ilm Pl, Amph, Ilm

HG-588 2.0 875 118 water saturated Cpx, Ilm Pl, Ilm

すべての実験のおいて、酸素雰囲気はNNOによって緩衝した

Mineral Phases

Run No. P (kbar) T (℃) Duration (h)
Water content of starting

material (wt%)



 153 

 

図 2.6.1-6 N および L の系における相関係 

 

 

4-2-2) 組織 

図 2.6.1-7 に N および L の系における実験産物の反射電子像を示す．実験産物には常に直径～

10 m 以上の泡が見られ，水に飽和していたと考えられる．結晶は 850℃-1.5 kb 以外の条件で

は，面をはって自形を示す一方，850℃-1.5 kb の条件では，特に輝石結晶がやや入り組んだ外形

を示し，時に骸晶状の形態をなすことがあった．実験条件がメルトのリキダスから遠いほど，メ

ルト中の結晶成分の過飽和度が増加し，晶出する結晶が骸晶状の形態になりやすかったと考えら

れる．また結晶サイズについて，同じ温度圧力条件でも，N より L の系で大きくなる傾向にあっ

た． 

角閃石が安定な条件においてのみ，基質のガラス中に幅 1 m 以下の棒状の微細結晶が観察さ

れた．反射電子像における微細結晶の輝度は，共存する角閃石に非常に近い．結晶相を同定する

こと目的に，微細結晶の化学組成分析を FE-EPMA を用いて行った．図 2.6.1-8 に 850℃-2.0 kb

の L の系における棒状の微細結晶の化学組成を示す．結晶サイズが非常に小さいために，ガラス

の組成も同時に拾っているが，その組成はガラスと角閃石結晶の端成分混合で表現されるような

トレンドを示すことから，微細結晶は角閃石であると推察される．ただし，幅数 m 以上の自形

角閃石結晶とは明らかに形態が異なり，Al2O3 量もやや高い傾向にあることから，微細な角閃石

結晶はクエンチの際にできた可能性が在る．今後，カプセルを一重にしてクエンチレートを速め

た対照実験を行い，微細結晶の起源を検証する必要がある． 
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図 2.6.1-7 (a–d) N および L の系における実験産物の代表的な反射電子像． 

(e) d に示した領域の EDS 元素組成マップ．赤が Mg,緑が Ca,青が Al の濃度を示す． 

(f) L, 850℃,2.0kb の条件における微細結晶を含む基質ガラス部の反射電子像． 

 

図 2.6.1-8 850℃–2.0kb，L の系における基質の微細結晶の化学組成． 

自形角閃石結晶および微細結晶を含まない基質ガラスの組成もしめす． 
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4-2-3) 結晶およびガラスの化学組成 

実験産物の結晶及びガラスの組成を図 2.6.1-9～12 に示す．各実験における斜長石の平均の An

値は 52–60 の範囲に入り，圧力の上昇とともに増加する傾向があった（図 2.6.1-9）．一方で 850℃

と 875℃では，ほとんど差は見られなかった．また，N と L の系の間では，An 値に大きな差が

確認できなかった．輝石の平均の Mg 値は，直方輝石で 60.2–60.9，単斜輝石で 67.5–72.0 であ

り，直方輝石より単斜輝石の Mg 値の方が常に大きい（図 2.6.1-10）．また N の系において，単

斜輝石の Mg 値は 850℃-1.5kb で 67.7 である一方，850℃-2.0kb では 72.0 と増加した．斜長石

の An 値と同様に，N と L の系の間では，輝石の Mg 値に大きな差が確認できなかった．水飽和

条件下において，圧力（メルト含水量）が上昇するほどに斜長石の An 値や輝石の Mg 値が増加

する傾向は，珪長質マグマを用いた他の実験でも確認されている（例えば，Tomiya et al., 2010; 

Solaro et al., 2019）．鉱物組み合わせから，噴火エピソード N のマグマだまり条件に近いと考

えられる 850℃-1.5kb の条件では，平均の An 値は 52.3 であり，N の軽石の斜長石斑晶の最外縁

部における An 値の最頻値（50–52）に近い．一方，輝石の Mg 値の平均値（Opx: 60.2 ,Cpx: 67.7）

は N の軽石の輝石の Mg#（Opx: 62.2–65.8, Cpx: 69.9–71.1）よりやや低い傾向にあり，磁鉄鉱

の不在を反映している可能性がある． 

角閃石について，天然の斑晶同様に Na+K 量と Al 量の正の相関関係，および Mg#と Al 量の

逆相関関係が確認された（図 2.6.1-11）．ただし，天然の斑晶の最外縁部の組成よりも，Mg#が

低く Al(Ⅳ)および Na+K が多い傾向にあり，むしろ中心部の組成に近い．系および圧力による角

閃石組成の変化について，今後実験データを増やして，系統的な変化があるか確認する必要があ

る． 

ガラスの組成について，温度・圧力が低くなるほど SiO2に富むようになり，出発物質のガラス

組成（≒軽石の全岩組成）から軽石の基質ガラス組成に向かって変化してゆくような傾向があっ

た（図 2.6.1-12）．ただし，噴火エピソード N のマグマだまり条件に近いと考えられる 850℃－

1.5kb の条件であっても，実験産物のガラスの SiO2 量が軽石の基質ガラスより 2~3wt%ほど低

く，より未分化であった．天然と比べてやや結晶量が少ないのに加え（4-2-3 節），元の軽石に含

まれる非平衡な斜長石斑晶の中心部分が影響を与えているかもしれない．また、L の系で石基に

微細結晶が存在している場合は、微細結晶を除いた部分を分析しているため、その影響も考えら

れる。 
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図 2.6.1-9 N および L の系における斜長石の An 値 

 

 

図 2.6.1-10 N および L の系における輝石の Mg# 

 

図 2.6.1-11 N および L の系における角閃石の化学組成 



 157 

 

図 2.6.1-12 N および L の系におけるガラスの化学組成． 

酸化物濃度としてトータルを 100%にノーマライズした値を用いた． 

 

 

 

4-2-3) 結晶量 

実験産物の結晶量の温度圧力依存性を図 2.6.1-13 に示す．850℃において，N および L どちら
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の系でも圧力の上昇とともに結晶量が減少した．2.0 kb では 850℃より 875℃で結晶量が少なか

った．また，同じ条件では，N の系より L の系で常に結晶量が大きかった．結晶の多くを占める

のは斜長石であるため，温度圧力が上昇して実験条件が斜長石のリキダスに近づくと，結晶量が

減少したと考えられる（図 2.6.1-6 参照）．また L の系では，斜長石リキダスが N の系より高温

高圧側に存在するために，同じ条件では L の系で結晶量が多かったのだと考えられる．相関係か

らエピソード N のマグマだまり条件に近いと考えられる 850℃－1.5 kb の条件では，N の系の結

晶度とくに斜長石量の平均値が軽石の値より低かった． 

 

 

図 2.6.1-13 N および L の系における結晶度．破線は軽石中の結晶度を示す．(e)および(f)にお

いて，白抜きの凡例が角閃石を，塗りつぶしの凡例が輝石を示す． 

 

(5) 議論 

相平衡実験から推定される噴火エピソード N および L のマグマの物理化学条件 

N の系の実験では，850℃-1.5kb の条件で，磁鉄鉱を除く斑晶鉱物組み合わせ（斜長石＋直方

輝石＋単斜輝石＋磁鉄鉱＋チタン鉄鉱）が再現された．温度 850℃の条件では，2.0 kb 以上にな

ると輝石の代わりに角閃石が出現することから，圧力は少なくとも 2.0 kb より低くなくてはなら

ない．一方，850℃-1.5kb の条件では，天然よりも結晶量がやや少なく，斜長石の An 値もやや大
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きいことから，圧力または温度が 850℃および 1.5kb よりやや低い可能性はある．今後は，実験

条件を広げ，温度圧力条件をより狭い範囲に制約する必要がある．L の系について，今回の実験

では，角閃石と輝石が共存する条件を見つけられなかった．ただし，850℃において角閃石は 2.0 

kb より高圧で出現することから，噴火エピソード L のマグマは N のマグマよりも高圧条件下で

蓄積していた可能性がある．今後，実験の温度圧力条件を広げるとともに，水に不飽和な系でも

実験する必要があると考えられる．  

 

(6) まとめと今後の展望 

十和田火山のカルデラ形成期噴火のうち，特に噴出量の大きな噴火エピソード N および L の

珪長質端成分軽石について，マグマ溜まりの物理化学条件を制約することを目的に，岩石学的解

析及び高温高圧相平衡実験を開始した．軽石中の磁鉄鉱―チタン鉄鉱ペアの組成分析から，噴火

エピソード N および L マグマだまりの温度と酸素雰囲気が～850℃および NNO+1.2 と見積も

られ，二つの噴火エピソードで大きく変わらないことが分かった．水飽和条件下での相平衡実験

の結果，N の軽石に見られた磁鉄鉱以外の鉱物組み合わせ（斜長石+直方輝石＋単斜輝石+チタ

ン鉄鉱）が 850℃―1.5kb の条件で再現された．一方，噴火エピソード L の軽石に含まれる角閃

石は，温度 850℃の条件において 2.0 kb 以上の圧力でのみ晶出したが，輝石と共存することは

なく，噴火エピソード L の軽石に見られた鉱物組み合わせ（斜長石+直方輝石＋単斜輝石+角閃

石＋磁鉄鉱＋チタン鉄鉱）は再現できなかった．今後，実験の温度圧力条件を広げるとともに，

水に不飽和な系でも実験する必要があると考えられる．マグマだまり条件を精密に制約できた暁

には，実験的に制約したマグマだまり深度と物理観測結果と比較し，現在の十和田火山下の構造

が，カルデラ噴火を起こしたマグマだまりとどのような関係にあるのか議論するとともに，

Huber et al., (2019)が提案する噴火可能な状態を維持しつつマグマだまりが成長できる最適な深

度との比較も行い，マグマだまりの成長条件についても検討する予定である． 
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2.6.2 カルデラ形成噴火マグマを再現するために必要な低酸素雰囲気実験技術の確立及びに Aso-

1 珪長質マグマ溜まりについての実験岩石学的研究 

（1）概要 

カルデラ形成噴火を引き起こすマグマが噴火前に蓄積していた条件を求める際に温度や圧力は地

球物理学的に推測される値と比較する上で基礎となるなパラメータであるが，これら条件を決め

る際に酸素雰囲気は岩石学的に非常に重要なパラメータになる．酸素雰囲気の変化によりマグマ

の主成分の 1 つである鉄の価数が 2 価から 3 価へと変化しうるため，マグマの相平衡に影響を大

きく与える．具体的には，鉄を含むようなマフィック鉱物の晶出する条件や組成が変化する．マ

グマの酸素雰囲気はマグマから脱ガスする火山ガス種組成にも影響を与える．特に，火山ガスの

主成分の１つである硫黄の価数は，典型的な島弧火山におけるマグマの酸素雰囲気(ログユニット

で FMQ(Fayalite-Magnetite-Quartz)～FMQ+3)の間で劇的に価数が変化する． 

 産業技術総合研究所に導入された内熱式ガス圧装置はアルゴンガスを圧媒体とし，主にガス圧

縮機により高圧を発生させる装置である．酸素雰囲気を制御することなく高温高圧実験を行うと

酸素雰囲気は FMQ+3~4(e.g. Tatsumi and Suzuki 2009)であり，天然の岩石試料の解析により見

積もられる値よりも高いことが大きな問題となる．この問題を解決するためには酸素雰囲気を制

御することが必要不可欠であり，酸素雰囲気を維持するためにバッファ剤をカプセル内に同時封

入して制御する方法(ダブルカプセル法: e.g. Sisson and Grove 1993)や，圧媒体のアルゴンガス

に水素を混ぜることで制御する方法(e.g. Scaillet et al. 1992)がとられる．両者とも水素を介して

酸素雰囲気の制御を行う．後者は日本において法規制などの問題から行うことが難しいことから

専ら前者の方法で酸素雰囲気制御が行われるが，この方法において試料を封入するために用いら

れる貴金属カプセル(主に金)から水素が拡散により徐々に散逸してしまうため，バッファ剤が全

て反応し終わるまでの時間のみ酸素雰囲気が制御されるという制約がある．この問題を解決する

ための方法として，貴金属カプセルと六方晶系窒化ホウ素(h-BN)を組み合わせる手法が提案され

ている(Truckenbrodt et al. 1997; Wilke and Behrens 1999; Hamada and Fujii 2008)．バッフ

ァ剤を同時封入した試料カプセルを焼結窒化ホウ素で覆い，さらにその全体を金といった水素透

過性の乏しい貴金属で覆う手法である．この手法が産総研に設置されている内熱式ガス圧装置で

用いることが出来るかどうか検証し，カルデラ形成噴火を引き起こすマグマの再現実験に必要な

条件で適用可能であることを確かめた．また，Aso-1 の珪長質ガラスも同時封入し，相関係を検

討した． 

 

（2）実験手法 
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 実験は Hamada and Fujii (2008)とほぼ同様のカプセル構成で実験を行った．バッファ剤は産

総研(2019)で実施された Aso-1 マグマ溜まり再現実験と同じく Co-CoO に水を加えて用いた．Co-

CoO バッファは FMQ よりも一桁ほど酸素雰囲気は低いことが知られている．産総研(2015)で行

われた岩石学的研究により Aso-1 珪長質噴出物より推定した酸素雰囲気は，FMQ+0.2 であると

見積もらている． 

Co + H2O ⇔ CoO + H2 

H2O ⇔ H2 + 1/2 O2 

バッファ剤の反応速度は，上記平衡反応において水素が系の外(カプセル外)に散逸する速度に依

存する．つまり，等温度圧力条件下でカプセル内と外との間の水素分圧差とカプセルに用いた貴

金属の水素透過係数・厚さにより決まることから，バッファ剤の反応速度はカプセル外の水素分

圧をゼロとしたとき，より還元的な雰囲気である Co-CoO バッファの反応速度が速いことが期待

される．以上を踏まえると，Co-CoO バッファで保持が成功すれば，島弧マグマにおける酸素雰

囲気は BN を用いたカプセル構成でほぼ全て再現することが可能である． 

 高温高圧実験は，産業技術総合研究所設置の内熱式ガス圧装置 HARM200 (最大 196MPa)，

SMC-5000 (最大 480MPa)，SMC-8000 (最大 850MPa)を用いた．圧力範囲は 195~700MPa，温

度範囲は 950~1000°C で行い，産総研(2019)で行われた同温度圧力条件における結果と比較をし

た．試料カプセルは Mo ワイヤーで高温部に吊し，保持時間終了後その Mo ワイヤーに電気を流

して焼き切ることで炉内低温部に試料カプセルを落下させることで急冷を行う．アルゴンガスを

圧縮し加圧した後，およそ 1 時間かけて保持温度まで昇温した．保持時間経過後急冷させた． 

 カプセル構成は図 2.6.2-1 の通りである．水素がカプセル外に散逸することを防ぐため，シリ

ケイトメルトとの反応性に乏しい貴金属において最も水素透過率に乏しい金 8.0-7.4mmφ のチュ

ーブを用いてを最も外側に配置した．金の内側にはデンカ製BN丸棒(HCグレード)を外径7.0mm

内径 6.0mm のスリーブに加工したものを用いた．BN スリーブの内側にバッファ剤である Co-

CoO-H2O を封入した Pt もしくは Au 5.0-4.6φ を挿入し，SHG93, G287, HG593 のランにおいて

はさらに内側に Aso-1 珪長質石基ガラス組成の含水ガラス(CG205: 産総研 2019)を封入した

Ag50Pd50 2.3-2.0φ のカプセルを挿入した．この Ag50Pd50 カプセルはバッファ剤である Co と

の反応を防ぐため，Pt 3.3-3.0φ チューブに封入した．BN スリーブによる効果を検討するために，

BN スリーブの代わりに BN 試薬粉末を封入した実験(SHG93)も行った． 

 実験後の試料は，重さを量ることでカプセルから散逸した水素量やカプセル内に存在した水の

量を定量した．カプセル内の水の量は，カプセルに穴を開けた後にホットプレートで 140°C 数時

間加熱し，重量差として測定した．実験生成物の組織観察，組成分析は産業技術総合研究所設置

の電子線マイクロプローブ(日本電子製 JXA-8530F plus)を用いた．加速電圧を 15kV，照射電流

を 10nA とし，結晶に対してはビーム径 2μm，ガラス分析にはビーム径 20μm とした．10 元素

(Si，Ti，Al，Fe，Mn，Mg，Ca，Na，K，P)をピーク位置で 20 秒，バックグランド位置で 10

秒を標準値として測定したが，濃度の乏しい元素(およそ 1wt.%以下：Ti, Mn, Fe, Mg, P)はカウ

ント数を稼ぐためにピーク位置で 40～60 秒，バックグランド位置で 20～30 秒測定した．Na の

み，電子線を照射することによる Na ロスの影響を考慮し，各分析において最初に 10 秒(バック

グラウンドは 5 秒)で測定した． 
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図 2.6.2-1  BN スリーブを用いたカプセル構成図 

 

 

（3）実験結果・考察 

 行った全ての実験のランテーブルを表 2.6.2-1 に，各相の化学組成を表 2.6.2-2 に示す．産総研

(2019)で行われた BN スリーブを用いない Co-CoO バッファの実験も比較のために表 2.6.2-1 に

示した．バッファ剤の反応がほとんど進まず Co-CoO バッファで保持されていたと考えられるラ

ン(SHG95，HG592，HG593)，バッファ剤と水の反応はかなり進んだが未反応のものも残ってい

たラン(G286)，実験後水が残っておらず，バッファ剤が全て反応してしまったため実験時間にお

いて Co-CoO バッファが達成できなかったラン(SHG93，G276，G287)が得られた．Co-CoO バ

ッファで保持されたランにおいて，実験後の BN スリーブを観察すると外側ほど黒く変色してい

る様子が見られた(図 2.6.2-2)．この観察結果は Wilke and Behrens(1999)での報告と整合的であ

り，彼らはこの黒く変色していた箇所とそうでない箇所に対し顕微ラマン分光法によりそれぞれ

ラマンスペクトルを取得した結果，両者のラマンスペクトルに違いがあることを示した．Co-CoO

バッファに失敗したランは，カプセル構成におけるバッファカプセルを完全に BN で覆うことが

できなかったという共通点が見られる．SHG93 においては BN スリーブではなく BN 粉末を使

ったことによるカプセル内 BN 密度不足，G276 はアウターカプセルの内圧がガス圧媒体圧力よ

りも高くなった(カプセルが膨れていた)ことによる BN スリーブの破砕，G287 はバッファーカプ

セル(Pt 5.0-4.6φ)がアウターカプセルに直接触れていた箇所があったことが観察された．G278 の

現象は，BN スリーブ成形時に使用した接着剤が残っていたなどによる乾燥不足が原因として考

えられる．このことは，成形後に BN スリーブを接着剤が完全に蒸発する温度で焼いておくこと

で解決できる． 

以上の結果を総合すると，BN を用いてできる限り長くバッファー剤を保持するためには，(1)
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高圧であるほどバッファ剤が長寿命，(2)BN 粉末ではなく BN スリーブの方が良い，(2)に関連し

て(3)バッファー剤が封入されたカプセルが BN に触れることなく直接アウターカプセルに触れ

る箇所があってはならない，の以上 3 点が結論づけられる． 

本研究では BN 使用時における効果のみ検討したが，Truckenbrodt et al.(1997)は BN だけで

なくパイロフィライト(Al2Si4O10(OH)2)スリーブを用いた実験をピストンシリンダー型高圧発生

装置で行った結果，1GPa，900°C において BN スリーブでは保持出来ていた水素フガシティが

パイロフィライトでは保持できなかった結論が得られた．このことは水素保持に BN が有力であ

ることを示す． 

 

 

 

図 2.6.2-2  HG592, CG224 の実験後におけるバッファカプセル(Pt 5.0-4.6mmφ)と BN スリーブの

様子． 

 

 



 167 

 



 168 

（4）Aso-1 珪長質マグマの高温高圧実験 

 1000°C，全岩含水量 1.0wt.%において，195MPa(CG225)と 412MPa(CG226)において高温

高圧実験を行った．両者とも出現相は斜長石，斜方輝石は晶出したが，鉄チタン鉱物は CG225 に

おいては磁鉄鉱，CG226 はイルメナイトが晶出した．図 2.6.2-3~4 に実験生成物の反射電子図を

示す．CG225 の斜長石は最大長辺 100μm のものが見られるが，10~20μm の自形のものが典型

的である．斜方輝石は最大 10μm ほどで，針状のものも見られる．磁鉄鉱も最大 10μm ほどであ

る．CG226 の斜長石は CG226 よりもやや小さく，縦横比が CG225 よりも小さい．斜方輝石は

CG225 と同じく最大 10μm ほどで，針状のものも見られる．イルメナイトは数 μm と非常に小

さく同定が難しいが，分析範囲を周囲のガラスに被らせつつ EPMA で測定すると Ti の濃集が見

られることから同定できる．斜長石組成は CG225，CG226 それぞれ An (=Ca/(Ca+Na+K)*100)42，

36 である．単斜輝石組成は CG225 は Mg# (=Fe/(Fe+Mg) *100)で 54 であるが，CG226 は Mg#45

の自形のものと Mg#65 の針状のものが見られた．両者は Al2O3 成分が異なることから，結晶成

長速度の違いが反映されていると考えられる． 

195MPa における産総研(2019)の相平衡図に実験点を追加すると図 2.6.2-5 になる．斜長石が

全ての含水量条件下においてシリケイト鉱物においてリキダス相となることは変わらない．

400MP における実験点は現在 1000°C・1.0wt.% H2O のもの(CG226)しか存在しないが，1000°C・

1.0wt.% H2O における 2 つの圧力の違う実験のメルト組成を比較すると 400MPa におけるメル

トの方が K に富み Fe に乏しい．これは K が液相濃集元素であることから CG226 の方が結晶に

富み，特に鉄に富む斜方輝石が相対的に増えている可能性がある．このことは産総研(2019)で予

想された 200MPa 以上において斜長石よりも斜方輝石の晶出温度が上昇し，両者のリキダスライ

ンがどこかで交差するようになる予想と矛盾しない．産総研(2015)で見積もられた Aso-1 珪長質

マグマの酸素雰囲気は FMQ+0.2 であるが，産総研(2019)で行われた高温高圧実験は Ni-NiO バ

ッファ(およそ FMQ+0.6)による酸素雰囲気の保持に失敗していた．本研究で検討した BN スリー

ブ法で 195MPa だけでなくさらに高圧(400MPa や 700MPa)の酸素雰囲気を制御した高温高圧実

験をおこなうことで，Aso-1 におけるマグマ溜まりに対しより精度良く条件の推定ができるよう

になると期待できる． 
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図 2.6.2-3 実験生成物(G287, CG225)の反射電子像．図の一辺は 200μm． 
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図 2.6.2-4 実験生成物(G287, CG225)の反射電子像．図の一辺は 200μm． 
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図 2.6.2-5 195MPa における Aso-1 珪長質石基ガラス組成マグマの相平衡図．本研究における実験

点以外の実験点は産総研(2019)による．実験点横の数字は晶出した斜長石の An 値を示す． 

 

 

（5）結論 

内熱式ガス圧装置における酸素雰囲気制御実験としてダブルカプセル法に BN を組み合わせた

ところ，有意に BN を組み合わせるとバッファ剤を長時間保持出来ることがわかった．低酸素雰

囲気で保持された Aso-1 珪長質再現実験結果の追加により，200MPa よりも高圧でマグマ溜まり

の条件が再現出来る可能性があることが確かめられた． 
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2.6.3 高温高圧実験を基にした Aso-4 噴出物珪長質端成分マグマの噴火前温度圧力条件再検討 

（1）概要 

Aso-4 はこれまで阿蘇火山において 4 回発生した大規模カルデラ形成噴火のうち最大規模かつ

最新の噴火であり，Aso-4 噴火を理解することは今後の阿蘇火山活動評価をする上で非常に重要

となる．産総研(2017, 2018)で Aso-4 珪長質端成分マグマ組成を用いた Aso-4 噴火前マグマ蓄積

条件を求めるためが高温高圧実験が実施され，およそ 200MPa かそれ以下の圧力，温度がおよそ

880°C，含水量がおよそ 3wt.%以下であることが示された．しかし，産総研(2018)で実験の出発

物質として用いた軽石中に変質物が混入していたことが報告されたことから，変質物による実験

結果への影響を評価する必要がある．本報告では，変質物の組成から主に影響を受けるのは実験

で晶出する斜長石組成だと考え，斜長石組成を補正することで実験結果に対して再検討を行った． 

産総研(2017, 2018)で実施された高温高圧実験において用いられた軽石は Aso-4A KJ5665 (SiO2 

= 71 wt.%)である．この軽石は Aso-4 噴出物中において最も珪長質な組成をもっており，また軽

石中に含まれる斑晶(斜長石・斜方輝石・少量の普通角閃石・磁鉄鉱・マグネタイト)組成はどれも

ユニモーダルな分布を持つことからマグマ混合の証拠がなく高温高圧実験で相平衡からマグマ溜

まりの条件を決定するのに適す．しかし，軽石中の隙間に混入した変質物の影響で全岩組成にお

いてアルカリ元素組成に影響が見られ，その結果実験生成物において観察されたメルト組成が石

基ガラス組成と Na2O においてズレが生じていた(図 2.6.3-1)．そのため，変質の強い火砕流中の

軽石溶結レンズ(Aso-4A MY5774)組成を軽石 KJ5665 のオリジナル組成と仮定し，KJ5665 と

MY5774 の組成の違いにより期待される斜長石組成の変化を議論した． 
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図 2.6.3-1  KJ5665 を出発物質として行われた高温高圧実験の実験生成物メルト組成と石基ガラス

の比較(産総研 2018 を改変) 
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表 2.6.3-1 Aso-4A KJ5665 と Aso-4A MY5774 の全岩化学組成 

 

 

 

（2）斜長石組成の補正とマグマ溜まりの条件 

Aso-4A KJ5665 と MY5774 は表 2.6.3-1 のようにアルカリ元素，特に Na2O において組成に違

いがある．KJ5665 と MY5774 組成のメルトからある温度圧力含水量条件下において斜長石が晶

出した時，メルト組成の違いにより斜長石の組成にも違いが生じる．それぞれのメルト組成から

晶出するべき斜長石の組成を斜長石-メルト間平衡を利用した含水量計(Waters and Lange 2015)

により求めた．この含水量計は，インプットとして温度・圧力・メルト組成・斜長石を与えると

アウトプットとしてメルト中の含水量が得られる．温度を 810・850・900・950 °C，圧力を 100・

200・400・700 MPa，メルト組成を KJ5665 と MY5774 の全岩組成，斜長石組成を An15 から

An95 まで変化させた時の含水量をそれぞれの条件で計算し，得られたデータセットから温度・

圧力・含水量が同じ斜長石の組成を KJ5665 と MY5774 で抽出し，その斜長石組成の差を求めた

(図 2.6.3-2)．実験で晶出した斜長石組成はおよそ An20 から An50 であるので，補正量は An 値

で 3~6 となる．KJ5665 を出発物質として得られた実験生成物中の斜長石組成を図 2.6.3-2 のよ

うに斜長石組成の差の分を足すことで補正した． 

産総研(2017, 2018)で得られた実験結果により，KJ5665 の斑晶組み合わせの再現に必要な全岩

含水量が 3wt.%以下であることが示されたので，全岩含水量 2.9wt.%の実験結果のみに着目し，

斜長石組成を補正した結果が図 2.6.3-3 となる．斑晶組み合わせが斜長石・斜方輝石が晶出し黒

雲母が晶出しないこと，またマグネタイト・イルメナイト温度計(Ghiorso and Evans 2008)によ

り計算した温度がおよそ 900±15°C であること，また斜長石斑晶組成が An30~40 であることを

総合してマグマ溜まりの条件を求めると，圧力がおよそ 300MPa 以下，温度がおよそ 900°C，含

水量がおよそ 3wt.%かそれ以下となる． 

図 2.6.3-4 は実験で得られたメルト組成をプロットしており，メルト組成のトレンドはそのトレ

ンドの延長線上にある An36 の斜長石組成が分別することにより説明できる．このトレンドと平



 175 

行な線を石基ガラス組成が通るように引くと，An32 の斜長石と交差する．An32 の斜長石組成は

An36 からちょうど図 2.6.3-4 を用いて補正された値と等しく，本研究で行われた補正により矛盾

が生じないことが確認できる． 

 

 

 

図 2.6.3-2  KJ5665 を用いた実験生成物中の斜長石の An 値の 200MPa，810-850°C における補正

量． 

 

 

  



 176 

 

図 2.6.3-3  全岩含水量 2.9wt.%におけるマグマ溜まりの温度と圧力の見積もるための斜長石組成を

示した図．グレーの領域は斑晶組み合わせ(斜長石と斜方輝石)が実験的に再現される領域，ハッチの

領域は磁鉄鉱イルメナイトを用いた温度計により見積もられた温度．丸で囲まれた数字は実験で晶出

した斜長石の補正後の組成で，四角に囲まれた数字は実験点を基に引いた斜長石組成のコンターライ

ンを示す． 
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図 2.6.3-4  メルトと石基ガラスが斜長石の晶出により受ける組成の変化．太線は液相降下線(LLD)

の延長線である．(A)は実験生成物中のメルト組成を基に引いた LLD と斜長石組成範囲との交点，(B)

は石基ガラス組成を通るように平行に LLD を引いた時の斜長石組成範囲との交点． 
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