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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】 

本研究ではマグマ供給系発達過程の詳細化を岩石学的手法によって行うモデル事例として，鬼

界カルデラを研究対象とする．鬼界カルデラでは，鬼界アカホヤ噴火（7.3千年前）以前のカルデ
ラ形成噴火である鬼界葛原（とづらはら）噴火（9.5万年前），カルデラ形成期初期の大規模噴火
と考えられる小瀬田火砕流（58 万年前），および，小アビ山火砕流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． 
先行研究として，平成 25-30年度に，原子力施設等防災対策等委託費（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，同噴火に到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，昨年度は，鬼界葛原噴火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．今年度は，さらに鬼界葛原噴火に

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進め，鬼界葛原噴火マグマの温

度が 815-890℃であること，メルト包有物のH2OおよびCO2濃度が 3.1-5.9wt%，0.002-0.034wt%
であることを明らかにした．昨年度〜今年度に測定したメルト包有物 17 個の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，マグマ

温度 890℃を仮定した場合 151±37MPa (81-223MPa)，マグマ温度 815℃を仮定した場合

138±35MPa (73-210MPa)の圧力下にあったと推定された．従って，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 6±2km にあったと推定できる．さらに，小
瀬田火砕流堆積物の地質調査を行い，新たな露頭から試料を採取するとともに，軽石の岩石学的

解析とメルト包有物化学分析を実施した．その結果，噴火マグマの温度が 824-900℃であること，
メルト包有物 8 個の H2O および CO2濃度が 4.1-5.5wt%，0.005-0.022wt%であることを明らか
にした．この 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，小瀬田

火砕流を生じたマグマは，マグマ温度 900℃を仮定した場合 171±32MPa (129-211MPa)，マグマ
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温度 824℃を仮定した場合 157±32MPa (118-195MPa)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 7±1km程度にあったと推
定できた．一方，鬼界アカホヤ噴火の先駆的噴火の可能性が指摘されている長浜溶岩について，

予察的に K-Ar年代測定を実施し，２つの試料で，80±50ka，-30±30kaの年代を得た．2つの年
代値が一致していないので，今後，分析数を増やし，年代を確定する必要がある． 
 
【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

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）．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． 
鬼界カルデラのマグマ供給系発達過程を解明するには，マグマ溜まりの岩石学的な特徴と噴火

直前の温度・圧力環境，その発達史を知る必要がある．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 
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図 2.1-1 a)鬼界カルデラと本研究で地質調査を行った屋久島および種子島の位置．b)屋久島にある

小瀬田火砕流堆積物（58 万年前）の露頭とそれに含まれていた軽石（試料番号 sg20111201-1）． c)

種子島にある小瀬田火砕流堆積物の露頭とそれに含まれていた軽石（試料番号 sg20111301-2）．  
 
 
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
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物（籠港降下スコリア，安山岩組成）について電子線マイクロアナザイザー（以下「EPMA」と

呼ぶ）および二次イオン質量分析計（以下「SIMS」と呼ぶ）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），小アビ山火砕流（14万年前），カルデラ形成期初期の小瀬田火砕流（58万年前）
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 EPMA および 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 25-
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）での鬼界ア
カホヤ噴火マグマ溜まりの深さの推定にも用いられており（産業技術総合研究所，2014，2015，
2016，2017，2018），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の追加分析，小瀬田火砕

流堆積物（58万年前）の岩石学的解析とメルト包有物化学分析，鬼界アカホヤ噴火の先駆的噴火

の可能性が指摘されている長浜溶岩について K-Ar年代測定を実施した． 
 
（2）岩石学的解析手法およびメルト包有物の化学分析方法 

メルト包有物の主成分元素，Sおよび Cl濃度，メルト包有物の母斑晶の化学組成の分析には，

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）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）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．また，SIMSの故障で本年度内にH2O濃度測定
ができなったメルト包有物 6 個については産総研地質調査総合センターGSJ 共同利用実験室に

設置されている顕微赤外分光光度計の反射測定によってその H2O 濃度を測定した．メルト包有
物を含む石英のカソードルミネッセンス像観察と石英のチタン濃度測定も上記 EPMAを用いた．
カソードルミネッセンス像観察の測定条件は，加速電圧 15kV，照射電流 100-200nA，石英のチ

タン濃度の測定条件は，Wark and Watson (2006)を参考に加速電圧 15kV，照射電流 100nA，電
子ビーム径 2µm，測定時間 300 秒を用いた． 
さらに，鉱物およびメルト包有物の化学分析による流紋岩マグマの深度（圧力）推定の妥当性

を検討するため，長瀬火砕流軽石（試料番号 06IW35-1）の全岩化学組成データ（産業技術総合
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研究所，2017）を用いて同流紋岩マグマの熱力学解析を行ない，観測されたマグマの温度・圧力・

含水量・メルト量・斑晶量と比較した．マグマの熱力学解析には，マグマの熱力学計算ソフトウ

エアMELTS（Asimow and Ghiorso, 1998; Ghiorso and Sack, 1995; Ghiorso and Gualda, 2015; 
Gualda et al., 2012）を用いた．計算の詳細については，産業技術総合研究所（2017）内の「阿

蘇カルデラ噴出物の熱力学解析」を参照されたい． 
 
（3）長瀬火砕流の岩石学的解析とメルト包有物の追加分析 

鬼界葛原噴火（9.5万年前）は，鬼界カルデラにおいて，鬼界アカホヤ噴火の前のカルデラ噴
火で，テフラの見かけ体積は 150km3以上である（町田・新井 2003）．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）の全岩化学組成は流紋

岩である（産業技術総合研究所，2017）．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，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（産業技術総合

研究所，2017）．そこで，昨年度は，鬼界葛原噴火マグマ溜まりの化学的特徴と圧力条件を把握す

るため，長瀬火砕流堆積物の軽石内のメルト包有物 11 個の化学分析を行った．本年度は，さら

に，長瀬火砕流軽石内のメルト包有物 6 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 2.1-1）.  
長瀬火砕流軽石のメルト包有物は，大きさ 0.03〜0.21 mmで，石英，斜長石，斜方輝石に含

まれている（表 2.1-1,図 2.1-2）．その化学組成は，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（76-81 wt%，主成分 10元素で規格化した値，以下同様）およ

び K2O濃度（3-4 wt%），低い Al2O3濃度（11-12 wt%）を持つ(表 2.1-1，図 2.1-3)．また，長瀬
火砕流軽石のメルト包有物 17個のH2OおよびCO2濃度（3.1-5.9 wt% および 0.002-0.033 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， やや CO2濃度が低い傾向を示し

ている(図 2.1-4)．ただし，0.03 wt%程度の高い CO2濃度を持つメルト包有物も 3 個存在する．

この H2Oおよび CO2濃度の変動は，図 2.1-4（b）で示されているようなガス飽和状態での結晶

分化または CO2-richガスの付加で説明可能である．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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表 2.1-1  長瀬火砕流軽石に含まれる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．ホストの石英・斜長石・斜方輝石の化学分析より得られた温度も示す． 

 

試料番号 94IW40 94IW40 94IW40 94IW40 94IW40 94IW40 94IW40

メルト包有物番号
mt07030602-a2-

ph1-mi1

mt07030602-a2-

ph2-mi1

mt07030602-a2-

ph3-mi1

mt07030602-a2-

ph4-mi1

mt07030602-a2-

ph5-mi2

mt07030602-a2-

ph6-mi1

mt07030602-a2-

ph6-mi2

ホスト鉱物 石英 石英 石英 石英 石英 石英 石英

0.025±0.13 0.030±0.004 0.034±0.002 0.031±0.001 0.030±0.003 0.025±0.007 0.025±0.005

SiO2 75.83 77.54 76.87 77.04 76.40 77.71 75.86

TiO2 0.18 0.20 0.21 0.25 0.16 0.19 0.23

Al2O3 11.06 11.21 11.14 11.01 10.99 11.10 11.14

FeO
* 0.95 0.90 0.88 0.90 0.90 0.89 0.95

MnO   0.08 0.09 0.07 0.01 0.06 0.06 0.04

MgO   0.15 0.16 0.17 0.20 0.16 0.14 0.18

CaO   0.84 0.87 0.95 0.97 0.96 0.75 0.97

Na2O 3.13 2.44 2.42 2.59 2.44 2.63 2.87

K2O 3.29 3.32 3.30 3.23 3.24 3.34 3.25

P2O5 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00

S     0.010 0.006 0.007 0.007 0.004 0.008 0.010

Cl    0.123 0.128 0.118 0.117 0.118 0.138 0.126

H2O 5.9 4.9 5.3 4.6 4.9 4.7 4.7

CO2 0.012 0.004 0.002 0.008 0.003 0.009 0.008

Total  101.53 101.79 101.40 100.93 100.29 101.69 100.35

マグマ温度（℃）
a 789/861 821/896 839/917 829/906 818/893 798/870 797/869

ガス飽和圧力 (MPa)
 b 210/223 150/163 163/176 140/153 146/158 149/161 146/158

FeO
*
 = total FeO

ホスト鉱物について，石英にはTiO2濃度測定値の平均値（３点）と標準偏差，斜長石と斜方輝石には化学組成を示す．
a
 石英内メルト包有物については，ホストの石英にチタン石英地質温度計（Wark and Watson, 2006）を適用して得られたマグマ温度を示す．

　a/b; aはチタン活動度を1，bはチタン活動度を0.6に仮定して得られた値．斜長石および斜方輝石内メルト包有物については、各ホストと

　メルト包有物の化学組成に斜長石-メルト地質温度計、斜方輝石-メルト地質温度計（共にPutirka, 2008）を適用して得られた温度を示す．

　圧力は150MPaを仮定した．
b Newman and Lowenstern (2002)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計算した．マグマ温度は

　上記のチタン石英地質温度計で得られた温度の平均値（a/b; aはチタン活動度1の場合の815℃，bはチタン活動度0.6の場合の890℃）を用いた．
c H2O濃度は顕微赤外分光計の反射測定による測定値．
d 主成分元素、S、Cl濃度は、予備分析による暫定値．

試料番号 06IW35-1 06IW35-1 06IW35-1 06IW35-1 06IW35-1 06IW35-2 06IW35-2

メルト包有物番号
mts12070506IIp

1i1 
c

mts12070506IIp

5i1 
c

mts12070506IIp

6i1 
c

mts12070506IIp

6i2 
c

mts12070506IIp

6i3 
c

mt20100728-

p1i1 
d

mt20100728-p1i2
d

ホスト鉱物 石英 石英 石英 石英 石英 石英 石英

0.029±0.001 0.030±0.003 0.028±0.002 0.027±0.001 0.025±0.004 na na

SiO2 78.31 77.82 78.25 77.71 77.23 71.86 71.74

TiO2 0.20 0.18 0.22 0.17 0.19 0.12 0.16

Al2O3 10.82 11.37 11.24 11.23 11.32 10.35 10.66

FeO
* 0.82 0.90 0.90 0.89 0.85 0.92 0.79

MnO   0.04 0.03 0.04 0.06 0.03 0.00 0.00

MgO   0.17 0.15 0.14 0.16 0.15 0.01 0.09

CaO   0.97 0.89 0.87 0.92 0.85 0.76 0.61

Na2O 3.24 3.56 3.64 3.66 3.45 2.86 3.38

K2O 3.37 3.40 3.38 3.38 3.40 3.35 3.36

P2O5 0.00 0.01 0.00 0.02 0.03 0.01 0.00

S     0.001 0.005 0.009 0.006 0.003 0.000 0.000

Cl    0.137 0.120 0.127 0.132 0.128 0.140 0.147

H2O 5.6 4.9 3.1 3.6 3.9 4.5 4.5

CO2 0.004 0.007 0.007 0.007 0.007 0.034 0.030

Total  103.65 103.39 101.88 101.90 101.53 94.88 95.43

マグマ温度（℃）
a 818/893 824/900 812/886 810/884 799/872 na na

ガス飽和圧力 (MPa)
 b 183/196 155/168 73/81 92/103 107/118 173/189 167/183

試料番号 06IW35-1 06IW37-1 06IW37-1 06IW35-1 06IW37-1

メルト包有物番号
mts12070506IIp

3i1 
c

mts12070506-

III-p2i1

mts12070506-

III-p2i2

mts12070506-

II-p4i1

mts12070506-

III-p1i1

ホスト鉱物 斜長石 斜長石 斜長石 斜方輝石 斜方輝石

An42 An46 An47 Wo2En64Fs34 Wo2En65Fs33

SiO2 76.61 76.21 76.75 79.94 77.30

TiO2 0.26 0.25 0.22 0.20 0.16

Al2O3 11.61 11.67 11.41 11.18 11.21

FeO
* 0.91 1.09 1.07 1.53 1.43

MnO   0.03 0.06 0.05 0.09 0.07

MgO   0.13 0.19 0.17 0.16 0.19

CaO   1.06 1.15 1.06 0.87 0.86

Na2O 3.44 3.63 3.53 1.13 3.01

K2O 3.53 3.51 3.47 3.04 3.60

P2O5 0.03 0.01 0.04 0.01 0.03

S     0.002 0.003 0.007 0.009 0.008

Cl    0.126 0.159 0.144 0.149 0.133

H2O 3.4 4.4 3.9 3.9 3.8

CO2 0.007 0.007 0.008 0.007 0.033

Total  101.13 102.40 101.88 102.22 101.84

マグマ温度（℃）
a 803 818 821 896 891

ガス飽和圧力 (MPa)
 b 85/95 131/143 111/122 107/118 142/157
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図 2.1-2  （a）長瀬火砕流堆積物，および（b）小瀬田火砕流堆積物内の軽石に含まれる石英と石英内

メルト包有物のカソードルミネッセンス像．メルト包有物の H2O および CO2濃度と，石英のチタン

濃度から推定される温度（TiO2活動度を 1 と 0.6 に仮定）も示す． 

 

 
図 2.1-3  長瀬火砕流および小瀬田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（9.5 千年前の噴火），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（7.3 千年前の噴火）の結果，および，既往

研究による結果も示す． 
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図 2.1-4  a)長瀬火砕流および小瀬田火砕流軽石のメルト包有物の H2O および CO2濃度．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

（9.5 千年前の噴火）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．  
 
 
さらに，マグマ溜まりの温度を推定するため，メルト包有物を含む石英についてチタン濃度を

EPMAで測定し，その結果にWark and Watson (2006)のチタン石英温度計を適用した．チタン

濃度測定はメルト包有物の周囲３点について行い，その平均値を温度算出に用いている．この温

度算出にはマグマのチタン活動度についての情報が必要であるが，鬼界葛原噴火マグマのチタン

活動度は不明である．そのため，チタン活動度を 1 と 0.6 に仮定して算出した．前者は，

Rutile(TiO2)が晶出している状態での温度を与えるが，実際の鬼界葛原噴火マグマに Rutileは含
まれていないため，算出値はマグマ温度の最小見積もりになる．一方，後者は，Wark and Watson 
(2006)において Long Valley カルデラの Bishop Tuff流紋岩マグマについて得られた値である．

チタン活動度 1 の場合，マグマ温度は 789-839℃になり，平均値は 815±13℃となった（表 2.1-
1）．チタン活動度 0.6 の場合は，マグマ温度は 861-917℃になり，平均値は 890±15℃となった．
さらに，斜長石内メルト包有物と斜方輝石内メルト包有物については，各メルト包有物のメルト

とホスト鉱物の化学組成を，Putirka (2008)の斜長石-メルト温度計，および，斜方輝石-メルト温
度計を適用してマグマ温度を推定した．斜長石内メルト包有物 3 個からは 803-821℃，斜方輝石

内メルト包有物 2 個から 891-896℃が得られた．これらの値はチタン石英温度計によって推定し
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た温度範囲におおよそ一致している．従って，鬼界葛原噴火マグマの温度は 815-890℃にあると
考えられる．以下では，815℃と 890℃の 2つのマグマ温度を仮定して議論を進める． 
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ため，鬼界葛原噴

火の流紋岩マグマの温度として，チタン石英温度計による見積もり（チタン活動度 1と 0.6を仮
定して得られた値）を計算に用いた．令和元年度および 2年度に本研究で得られたメルト包有物

17 個の H2Oおよび CO2濃度を Newman and Lowenstern (2002)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，ガス飽和圧力を計算した（表 2.1-1）．その
結果，鬼界葛原噴火の流紋岩マグマは，マグマ温度 890℃を仮定した場合 151±37MPa (81-
223MPa)，マグマ温度 815℃を仮定した場合 138±35MPa (73-210MPa)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±2kmと算
出できる（図 2.1-5）． 

今年度は，さらに，鉱物およびメルト包有物の化学分析による流紋岩マグマの深度（圧力）推

定の妥当性を検討するため，長瀬火砕流軽石（試料番号 06IW35-1）の全岩化学組成データ（産

業技術総合研究所（2017）に記載済み）を用いて同流紋岩マグマの熱力学解析を行ない，観測さ

れたマグマの温度・圧力・含水量・メルト量・斑晶量と比較した．鬼界葛原噴火の流紋岩マグマ

の酸素分圧は鬼界アカホヤ噴火流紋岩の分析（産業技術総合研究所（2017）に記載済み）から得

られている FMQ+1 ログユニットという値を用いた．上記の熱力学計算の結果の一例を図 2.1-6
と図 2.1-7に示す．これらは，メルト包有物のH2Oおよび CO2濃度測定結果（図 2.1-4）を考慮
し，流紋岩マグマがH2O濃度 3wt%と CO2濃度 0.01wt%（低揮発性成分濃度），H2O濃度 6wt%
と CO2濃度 0.03wt%（高揮発性成分濃度）の 2つのケースを想定している．鉱物およびメルト包
有物の化学分析によって得られた温度 815-890℃，圧力 73-223MPa の条件の元で，計算結果と
観測値（メルト量，斑晶量，斜長石 An濃度，メルト SiO2濃度等）を比較した（図 2.1-6，図 2.1-
7）．メルト量と斑晶量の観測値は，モード組成（小野・他，1982）からメルト（石基）74vol%，
斜長石 20vol%，石英 2.5vol%と，また，斜長石 An 濃度は，本研究から An36-49（コア An38-
48，リム An36-42，メルト包有物のホスト部分 An43-49），メルト SiO2濃度はメルト包有物測定

結果から 76-81wt%，と明らかになっている．一方，熱力学計算結果は，H2O濃度 3wt%の場合，

メルト量 63-95wt%，斜長石斑晶量 5-27vol%，石英斑晶量＜7vol%，斜長石 An 濃度 29-39，メ
ルト SiO2濃度 75-78wt%となった．また，H2O濃度 6wt%の場合は，メルト量 63-100wt%，斜

長石斑晶量 2-27vol%，石英斑晶量＜7vol%，斜長石 An濃度 29-42，メルト SiO2濃度 74-79wt%
になった．実際の観測値は，斜長石 An 濃度がやや高い以外は，2 つのケースの計算結果の範囲

内にある．これらの一致は，メルト包有物の分析による流紋岩マグマの深度（圧力）推定の妥当

性を支持する． 
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図 2.1-5  本研究によって得られた鬼界カルデラのマグマ供給系の発達史．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）．b) 小瀬田火砕流噴火（58 万年前）以降の噴火のマグマ温度．小

瀬田火砕流噴火と鬼界葛原噴火はチタン石英温度計から見積もられた値．チタン活動度を 0 と 0.6 と

仮定した．それ以降の噴火のマグマ温度は輝石温度計および鉄チタン鉱物温度計によって得られた（産

業技術総合研究所，2018）．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．小瀬田火砕流噴火（58 万年前，赤紫色）と

鬼界葛原噴火（9.5 万年前，紫色）が本研究成果．マグマ温度は小瀬田火砕流 900℃，鬼界葛原噴火

890℃を仮定している．既往研究による結果も記す． 
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図 2.1-6 a) 鬼界葛原噴火の長瀬火砕流軽石を形成した流紋岩マグマに 3 wt%の H2O と 0.01wt%の

CO2を加えた際のメルト量の温度圧力依存性． b) 同マグマに 6 wt%の H2O と 0.03wt.%の CO2を加

えた際のメルト量の温度圧力依存性． c) 同マグマに 3 wt.%の H2O と 0.01wt.%の CO2を加えた際の

斜長石斑晶量の温度圧力依存性．d) 同マグマに 3 wt.%の H2O と 0.01wt.%の CO2を加えた際の斜長

石斑晶量の温度圧力依存性．ピンク色の縦線はチタン石英温度計から推定されたマグマ温度（チタン

活動度が 1 の場合 815℃，チタン活動度が 0.6 の場合 890℃）を示す．黄色の横線は長瀬火砕流軽石に

含まれる流紋岩メルト包有物の H2O および CO2濃度から推定されたマグマ圧力の最小値（73MPa）

と最大値（223MPa）を示す． 
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図 2.1-7  a) 鬼界葛原噴火の長瀬火砕流軽石を形成した流紋岩マグマに 3 wt%の H2O と 0.01wt%

の CO2を加えた際の斜長石斑晶化学組成（An 濃度）の温度圧力依存性． b) 同マグマに 6 wt%の H2O

と 0.03wt%の CO2を加えた際の斜長石斑晶化学組成（An 濃度）の温度圧力依存性． c) 同マグマに

3 wt%の H2O と 0.01wt%の CO2を加えた際のメルトの SiO2濃度の温度圧力依存性．d) 同マグマに

6 wt%の H2O と 0.03wt%の CO2を加えた際のメルトの SiO2濃度の温度圧力依存性．ピンク色の縦線

はチタン石英温度計から推定されたマグマ温度（チタン活動度が 1 の場合 815℃，チタン活動度が 0.6
の場合 890℃）を示す．黄色の横線は長瀬火砕流軽石に含まれる流紋岩メルト包有物の H2O および

CO2濃度から推定されたマグマ圧力の最小値（73MPa）と最大値（223MPa）を示す．  
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（4）小瀬田火砕流の岩石学的解析とメルト包有物分析 

小瀬田火砕流堆積物（58万年前，テフラの見かけ体積は不明，町田・新井 2003）は，白色の
軽石（以後，「小瀬田火砕流軽石」と呼ぶ）とそれと同質の基質からなる，変質の進んだ堆積物で，

屋久島や種子島に存在する（図 2.1-1）．鬼界カルデラ内の硫黄島や竹島の露頭の報告は無いが，

屋久島や種子島の周辺でこれらの堆積物を形成する火山としては鬼界カルデラしか見当たらない

ので，小瀬田火砕流堆積物は，鬼界カルデラ形成期初期の大規模火砕流噴火によって形成された

堆積物であると考えられている（町田・新井 2003）．本研究では，屋久島にある小瀬田火砕流堆

積物の軽石内のメルト包有物 8 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）. さらに，本年度は，種子島の地質調査を行い，新たな露頭から小瀬田火砕流堆積

物と考えられる試料を採取した（図 2.1-1）．この試料の岩石学的解析とメルト包有物分析は来年

度実施する予定である． 
 

 
表 2.1-2  小瀬田火砕流軽石に含まれる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．ホストの石英の化学分析より得られた温度も示す． 

 
 
 
今年度に分析したメルト包有物は，大きさ 0.04〜0.18mm で，石英に含まれている（図 2.1-

2）．小瀬田火砕流軽石のメルト包有物は，SiO2濃度（79-80 wt%），K2O濃度（3.0-3.3 wt%）， 
Al2O3濃度（11-12 wt%）を持ち，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

分化した組成であり， 長瀬火砕流堆積物のメルト包有物の示す組成範囲に近い(表 2.1-2，図 2.1-
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3)．また，小瀬田火砕流堆積物のメルト包有物 8 個のH2Oおよび CO2濃度（4.1-5.5 wt%および
0.005-0.022 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，長瀬火砕流堆積物のメルト包有物の示す組成範囲内に位置する

(図 2.1-4)．従って，小瀬田火砕流堆積物を形成したマグマのメルトは，鬼界葛原噴火マグマのメ

ルトと同様な化学的特徴を持つと言える． 
さらに，小瀬田火砕流堆積物を形成した噴火マグマの温度を推定するため，メルト包有物を含

む石英 6 個についてチタン濃度を EPMAで測定し，その結果にWark and Watson (2006)のチタ

ン石英温度計を適用した．チタン濃度測定は，長瀬火砕流軽石と同様に，メルト包有物の周囲３

点について行い，その平均値を温度算出に用いている．鬼界葛原噴火と同様に，マグマのチタン

活動度は不明であるため，チタン活動度を 1と 0.6に仮定して算出した．チタン活動度 1の場合，

マグマ温度は 746-855℃になり，平均値は 824±29℃となった（表 2.1-2）．チタン活動度 0.6の場

合は，マグマ温度は 811-936℃になり，平均値は 900±33℃となった．従って，小瀬田火砕流堆積

物を形成した噴火マグマの温度は 824-900℃にあると考えられる．以下では，824℃と 900℃の 2
つのマグマ温度を仮定して議論を進める． 
小瀬田火砕流を引き起こした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ため，マグマの温度とし

て，チタン石英温度計による見積もり（チタン活動度 1と 0.6を仮定して得られた値）を計算に

用いた．本研究で得られたメルト包有物 8 個のH2OおよびCO2濃度をNewman and Lowenstern 
(2002)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

和圧力を計算した（表 2.1-2）．その結果，小瀬田火砕流を生じたマグマは，マグマ温度 900℃を
仮定した場合 171±32MPa (129-211MPa)，マグマ温度 824℃を仮定した場合 157±32MPa (118-
195MPa)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，小瀬田火砕流を

引き起こしたマグマ溜まりの深さは 7±1kmと算出できる（図 2.1-5）． 
  
（5）硫黄島長浜溶岩の年代測定 

薩摩硫黄島火山には，噴火年代が確定していない溶岩や火砕流堆積物があり，同火山の長期的

なマグマ供給系の発達史を明らかにするためにはこれらの年代を確定する必要がある．特に，薩

摩硫黄島にある長浜溶岩の噴火年代については，小野・他（1982）では，先カルデラ火山期と考
えられている一方，小林（2008）では鬼界アカホヤ噴火直前と推定している．また，小アビ山火
砕流堆積物については，小野・他（1982）はカルデラ形成期内，町田・新井（2003）は 14万年
前としているが，Maeno et al.(2007)では鬼界アカホヤ噴火時の堆積物と考えている．鬼界アカ
ホヤ噴火の前駆現象やマグマ溜りの情報を知る上でも，この 2つの噴出物が鬼界アカホヤ噴火で
形成されたどうかを明らかにすることは非常に重要である．そこで，本年度は，長浜溶岩につい

て，産総研で開発した K-Ar年代測定（感度法）を用いて，年代測定を実施した．K-Ar年代測定

方法は，数万年から数十億年の年代が測定できる．試料を粉砕した後，0.25-0.5mm サイズの粒

子について，磁性分離・重液分離・ハンドピックを行い，年代測定に必要な石基 7g以上を取り出

した．予察的に，長浜溶岩 2 試料について，K-Ar年代測定を実施し，80±50ka，-30±30kaの年
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代を得た．2 つの年代値が一致しないので再測定が必要だが，これらの結果は，長浜溶岩は少な

くとも先カルデラ火山期（70万年前〜 58万年前）よりは新しい噴出物であることを示唆してい

る．ただし，測定限界に近く，誤差が大きいので，今後，分析数を増やし，年代を確定する必要

がある． 
 
（6）まとめと今後の課題 

鬼界カルデラのマグマ供給系の長期的な発達過程を検討するため，鬼界アカホヤ噴火以前の

9.5 万年前に発生したカルデラ噴火（鬼界葛原噴火）とカルデラ形成期の初期の大規模火砕流噴

火（58万年前）について，岩石学的解析およびメルト包有物分析を行い，以下の知見が得られた．  
1) 鬼界葛原噴火（9.5万年前）による長瀬火砕流軽石のメルト包有物の化学分析を行った結果，
全岩化学組成と同様に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．従って，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考えられる． さらに，長瀬火砕流
軽石の岩石学的解析により，マグマ温度が 815-890℃程度であることを明らかにした．長瀬火砕
流軽石に含まれるメルト包有物 17 個の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，マグマ温度 890℃を仮定した場合 151±37MPa (81-223MPa)，マグマ温度
815℃を仮定した場合 138±35MPa (73-210MPa)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±2kmと算出できる．長瀬火砕
流堆軽石について熱力学的解析を実施した結果は，実際の観測値（モード組成，メルトや鉱物の

化学組成）とおおよそ一致し， メルト包有物の分析による流紋岩マグマの深度（圧力）推定が
妥当であることが示された． 
2) カルデラ形成期初期（58万年前）に噴出した小瀬田火砕流軽石に含まれる石英にチタン石英

地質温度計を適用し，マグマ温度が 824-900℃程度であることを明らかにした．さらに，小瀬田
火砕流軽石に含まれるメルト包有物 8 個の 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，小瀬田火砕流を生じたマグマは，マグマ温度 900℃を仮定した場合

171±32MPa (129-211MPa)，マグマ温度 824℃を仮定した場合 157±32MPa (118-195MPa)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，小瀬田火砕流を引き起こし

たマグマ溜まりの深さは 7±1kmと算出できる． 
加えて，噴火年代が確定していない長浜溶岩についてK-Ar年代測定を実施し，予察的に，80±50ka，
-30±30kaの年代を得た．これらの結果は，長浜溶岩が先カルデラ火山期の噴火によるもので無い

ことを示唆している．ただし，2 つの年代値が一致していないので，今後，分析数を増やし，年

代を確定する必要がある． 
 

今後，鬼界カルデラにおけるマグマ供給系の長期的な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． 
・ 種子島で採取した小瀬田火砕流堆積物の岩石学的解析とメルト包有物分析をさらに進め，噴

火マグマの化学組成・温度・揮発成分濃度の変動範囲を把握し，カルデラ形成期の初期のマ

グマの化学的特徴，温度・圧力条件を決定する．  
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・ 長浜溶岩の K-Ar年代測定をさらに進め，噴出年代を確定する．また，噴出年代に議論があ

る，硫黄島内の小アビ山火砕流堆積物（小野・他，1982; 町田・新井，2003； Maeno and 
Taniguchi, 2007）について K-Ar年代測定（感度法）を適用し，同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． 
・ 小アビ山火砕流堆積物が鬼界アカホヤ噴火に伴う噴出物でない場合は，その岩石学的解析と

メルト包有物の分析を実施し，同マグマの科学的特徴，温度・圧力条件を推定する． 
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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光装

置により定量した．また，降下軽石中の石英斑晶にみられる拡散組織を用いて，石英結晶の

マグマ中での滞留時間の見積もりを試みた．  
 
【調査・研究成果】 

（１）概要 
顕微ラマン分光分析による火山ガラス含水量の測定条件を決定し，その条件に基づいて

姶良カルデラの約 3 万年前の入戸火砕流噴火やその直前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，姶良カルデラ噴出物

の含水量として入戸火砕流噴火および先入戸火砕流噴火の噴出物のガラス包有物はいずれ

も 5.0～5.5 wt％の含水量をもつことが判明した．これらの含水量を飽和含水量と仮定する
と 136～163MPa である．入戸火砕流噴火噴出物および先入戸噴火の噴出物に対して熱力
学的平衡条件を検討しそのマグマ貯留条件を復元した結果，岩戸降下軽石から入戸火砕流

の流紋岩噴出物はいずれも 75〜150MPaの平衡圧力を持つことが判明した．この値は，含
水量から推測された圧力とほぼ一致している．また，入戸火砕流噴火噴出物の石英斑晶にみ

られる組成累帯構造の元素拡散プロファイルから，石英斑晶の最外縁部はカルデラ形成噴

火に先立つ１０年以内に晶出していることが明らかになった． 
 
（２）顕微ラマン分光装置によるガラス含水量の定量 

２－１）手法 

昨年度に導入した顕微ラマン分光装置（日本分光，NRS-5500）を用いて，姶良カルデラ
噴出物の斑晶ガラス包有物の含水量を測定した．測定に当たり本装置による火山ガラス含

水量の測定条件を検討し，高温高圧実験により作成した含水流紋岩ガラスを用いて含水量

の検量線を作成した． 
分析には，励起波長 457nm の青色レーザを 50%のフィルターにより減光し試料に照射

した．光学条件は，共焦点⼝径が 20 µm，スリット直径が 25 µm，分光計のグレーティン
グは 600本/mmである．含水量測定においては，試料から発生するラマン散乱光のうち 100
～4000㎝-1領域の信号強度スペクトルについて，レーザ照射時間 30秒の測定を 10回繰り
返し，結果を積算した（図 2.2-1，-2）．取得したラマン散乱光スペクトルに対し，Di Genova 
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et al. (2017）の方法で，励起レーザ振動数と温度に依存する散乱強度の補正と，⽬的の散乱
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補正を行なった（図 2.2-
3）．含水量の計算には，ケイ酸塩の構造に由来する低波数領域（100〜1300 cm-1）の信号
強度（LW）と，分⼦⽔や OH 基の振動に由来する⾼波数領域（3000〜4000 cm-1）の信号
強度（HW）それぞれの面積値を抽出した． 
ラマン散乱光強度は，試料に照射するレーザ強度の微小な変動や，試料の表面および内

部における光の反射や吸収，散乱により変動するため，同一の含水量の試料においてもHW
の絶対値での比較が難しい．そのため，本研究では Di Genova et al. (2017）の方法に従い，
HW/LW比が試料の含水量に比例する関係からガラスの含水量を定量した．HW/LW比を実
際の含水量に換算するため，含水量を FT-IR により定量した合成流紋岩ガラスを標準試料
として用い，HW/LW比と実際の含水量の検量線を作成した（図 2.2-4）．なお，ＬＷ領域の
散乱光スペクトル形状やその強度はケイ酸塩ガラスの組成に依存するため，今回使用した

検量線は流紋岩組成のガラスに特化したものである．また，装置条件のドリフト等による検

量線の経時変化を補正するため，測定日ごとに検量線を作成した．また作成した検量線を用

いて同一試料（大隅降下軽石中のガラス包有物）を繰り返し測定し，分析値の再現性を確認

した． 
 
 

 
図 2.2-1 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，姶良カルデラ形成噴火の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の例．457nm レーザを用いることで蛍光によるスペクトル妨害を低

減でき，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．461，656，
984cm-1にみられるピークはガラス包有物のホスト斑晶である斜方輝石のシグナル． 
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図 2.2-2 検量線作成に用いた含水量が異なる 3 種類の流紋岩ガラス標準試料のラマン散乱光ス

ペクトル．青矢印は 3500 ㎝-1 付近にピークを持つ水のシグナルを示す．FT-IR による 1104-6
ｂ，JR1-3，JR1-5 の含水量はそれぞれ 1.7，4.22，5.45wt%である． 

 
 
実際の測定では，ガラス包有物を包有する斑晶鉱物（ホスト斑晶）や，ガラスに生じた

微小鉱物からのラマン散乱光のピークが生じる場合がある．これらの鉱物由来のピークの

強度の面積が LW面積に対して概ね 10%未満の場合には，ピークを除去した値を LWとし
て含水量を算出した（図 2.2-5）．斑晶由来のピーク強度がピーク除去前より概ね 10%以上
と大きい場合には，算出される含水量に対する影響が大きいため，含水量の計算から除外し

た． 
 

２－２）結果 

顕微ラマン分光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，大塚降下軽石，深港降下軽石，毛梨野降下軽石を，入戸火砕流噴火噴出物から大隅降下 
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図 2.2-3 ケイ酸塩ガラスの構造に由来する低波数領域（LW）(左)と，水による高波数領域

（HW）のシグナルに対するベースライン補正の例．赤太線部のスペクトルを内挿する（赤細

線）ことにより，取得スペクトル（青線）からベースラインを除去し，HW/LW 比の算出に用

いる緑線のシグナルを得る．（標準試料 JR1-3 の例） 

 
 

 
 

図 2.2-4 含水量定量に用いた検量線データの例．含水量が異なる 3 種類の流紋岩ガラスを標準

試料として使用し，検量線には各試料の 6 点を分析して得た HW/LW 値を平均したものを使用

した． 
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図 2.2-5 ホスト斑晶によるピークが発生しているスペクトル（上）と，ピークカット処理を行っ

たスペクトル（下）．2 か所の青矢印がホスト鉱物である斜方輝石のピーク．下図ではそのピー

クを除去している． 

 
 
軽石および AT降下火山灰を対象として実施した．大塚降下軽石の試料は，姶良カルデラ北
縁の霧島市国分重久にて層厚約 30㎝の降下軽石層から採取した軽石を用いた．深港降下軽
石の試料は，姶良カルデラ南東縁の垂水市牛根麓居世神の，層厚約 3.4ｍの降下軽石および
火砕サージ層の基底部の降下軽石部から採取した軽石を用いた．毛梨野降下軽石の試料は，

姶良カルデラ北縁の霧島市国分重久および国分郡田地区にて，層厚約 1.2ｍの軽石質火山灰
層の基底部から採取した軽石を使用した．大隅降下軽石の試料は，垂水市新城麓地区にて，

層厚約 5m の降下軽石層の基底部から採取した軽石を使用した．AT 降下火山灰の試料は，
種子島の南種子町横峯地区および西之表市十三番地区にて，大隅降下軽石を覆う層厚約 20
㎝の降下火山灰層の基底部の結晶濃集部を採取した．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． 
試料は鉄鉢にて粗粉砕したのち，水ひにより斑晶鉱物を軽石片から分離した．分離した

鉱物をふるい分けし，約 1㎜前後の大きさの結晶から，ハンドピックにより斜方輝石を 20
～30 粒子取り出した．取り出した結晶をエポキシ樹脂に包埋・固定し，その断面を鏡面研
磨したものを分析に用いた． 

 



 66 

 
図 2.2-6 顕微ラマン分光装置により求めた，姶良カルデラの噴出物の斑晶ガラス包有物の含水

量の頻度分布．水色で示した分析値はピークカットをしていないスペクトルから得られた含水

量．灰色の分析値はホスト斑晶およびガラス内の微小鉱物によると思われるピークをカット処

理したのちに計算した含水量でやや信頼性に欠ける．図下の平衡圧力は，Liu et al（2005）のコ

ンパイルデータから変換した．平衡深さは，地殻物質の密度を 2500 ㎏/m3と仮定した静岩圧に

相当する深さ． 
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得られた斑晶包有物ガラス中の含水量は，先入戸火砕流噴火噴出物では，大塚降下軽石

が 5.5±0.8 wt％，深港降下軽石が 5.3±0.7 wt％，毛梨野降下軽石が 5.0±0.6 wt％であった．
また，入戸火砕流噴火噴出物では，大隅降下軽石が 5.5±0.8 wt％，AT降下火山灰が 5.1±0.8 
wt％であった（図 2.2-6）．これらの噴出物の斑晶包有物の含水量はいずれの標準偏差内で
重複していることから，先入戸火砕流噴火および入戸火砕流噴火を引き起こした流紋岩マ

グマはほぼ同一の含水量を持っていたと推測される．これらの含水量（5.0～5.5 wt％）は，
Liu et al. (2005)による高温高圧実験結果から得られる飽和含水量と圧力との関係（図 2.2-
7）を参照すると，136～163MPaにおける飽和含水量に相当する． 
入戸火砕流噴火で噴出した流紋岩マグマの全岩化学組成，鉱物組み合わせおよび鉱物化

学組成に基づき熱力学的計算から得られる平衡圧力条件は，全岩含水量 4.5％の場合，100
～150MPa と推測されており（平成 31 年度報告），今回得られた含水量とそれから得られ
る平衡圧力条件はこの結果と整合的である． 
 

 

 図 2.2-7 Liu et al. (2005)による流紋岩マグマの飽和含水量と圧力の関係．点線はコンパイル

されたデータの近似曲線．飽和含水量ｘ（wt.%）と飽和圧力（PH2O, MPa）との間に以下の関係

が得られる．PH2O=4.86x2+2.36x+2.83 

 
 
（３）熱力学的手法による流紋岩マグマの定置条件および定置時間 

３－１）流紋岩マグマの定置圧力 

先入戸火砕流噴火の 3つの火砕噴火（岩戸降下軽石/火砕流，深港降下軽石，毛梨野降下
軽石）からそれぞれ 14～16個の軽石塊を抽出し，それぞれの軽石をエポキシ樹脂で固化し
たものを研磨し，軽石の石基ガラス組成をＩＣＰ－ＭＳにより測定した．ガラス組成は

Oxford X-max 50-mm2 EDS を用いて測定した．加速電圧 15ｋVで照射電流値 2.7-3.4 nA
で測定した．マグマの貯留条件は，Rhyolite-MELTS（Gualda ら，2012; Gualda および
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Ghiorso，2015）を使用して，Gualda and Ghiorso（2014）の手法に従って推定した．ガ
ラス組成を用いて計算しているため，得られた圧力は含まれる鉱物相との平衡圧力を与え

るものである．これらの鉱物はすべての軽石で共通のため，石英と斜長石の liquidus が交
差する圧力を制約した．温度範囲は 1100〜730℃で 1℃刻み，圧力範囲は 400〜25MPa で
25MPa刻みで計算した．fO2は NNO条件を仮定し，すべての計算は水に飽和しているこ
とを仮定した．ただし，fO2の変動が計算圧力に与える影響は比較的小さい（Gualda and 
Ghiorso, 2014）． 

 
図 2.2-8 rhyolite-MELTS により推測された，岩戸降下軽石/火砕流，深港降下軽石，および毛

梨野降下軽石の白色軽石の平衡圧力．昨年度報告の大隅降下軽石（白色軽石および灰色軽石）と

入戸火砕流堆積物の白色軽石の平衡圧力を合わせて示す． 

 
 
Rhyolite-MELTS を使用して，550 の主要元素組成に基づいてマグマ貯留圧力を推定し

た．軽石の石基ガラスのいずれもカリ長石と平衡な組成を有していなかったため，すべての

圧力推定値は，石英＋斜長石の平衡条件に基づいて算出した（Gualda and Ghiorso, 2014）．
岩戸降下軽石/火砕流，深港降下軽石および毛梨野降下軽石で計算された平衡圧力の 90％以
上が 75〜150MPaの間に分布した（図 2.2-8）．詳しく観察すると，岩戸降下軽石/火砕流お
よび深港降下軽石の下部から得られた試料から計算された圧力（ほとんどが 100～125MPa）
は，深港降下軽石中部や毛梨野降下軽石から得られた圧力（ほとんどが 75～100MPa）に
比べて，やや高い圧力を示す．これらの深港降下軽石中部や毛梨野降下軽石から得られた圧
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力はいずれも，入戸火砕流堆積物の白色軽石や大隅降下軽石の白色軽石（多くは 100～
175MPa）よりも低く，また大隅降下軽石に少量含まれる灰色軽石から得られた平衡圧力（多
くは 200～300MPa）よりもはるかに低い．またこれらの圧力条件は，これらの噴出物に含
まれる斑晶鉱物のガラス包有物の含水量から推測される平衡圧力（136～163MPa）よりや
や低いが，誤差の範囲で一致している． 
 

 

図 2.2-9 石英斑晶のカソードルミネッセンス像の例．A および B：岩戸降下軽石，C:深港降下

軽石下部，D:深港降下軽石中部，E および F:毛梨野降下軽石 
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３－２）流紋岩マグマ定置時間 

姶良カルデラ噴出物中の石英斑晶にみられる拡散組織を用いて，各降下軽石中の石英結

晶のマグマ中での滞留時間の見積もりを試みた．このため樹脂に包埋した軽石を研磨した

後に露出したすべての石英結晶について，カソードルミネッセンス（CL）画像を収集した
（図 2.2-9）． 
カソードルミネッセンス像では，石英斑晶内に複数のゾーニング構造が認められる．そ

のうち大隅降下軽石・入戸火砕流軽石中の石英斑晶の最外縁のゾーニング境界の拡散プロフ

ァイルを取得した（図 2.2-10）．この拡散時間は，入戸火砕流噴火の一つ前の噴火である毛
梨野降下軽石の噴火からの経過時間に比べてはるかに短い．このことは，前駆噴火に記録さ

れない地下イベントが複数存在すること，また石英斑晶を溶融―再成長させるようなイベン
トから 10年以内に入戸火砕流噴火が発生したことを示唆している（図 2.2-11）． 
 
 

 
図 2.2-10 大隅降下軽石の石英斑晶の累帯構造．赤で示した範囲（LR1）の拡散プロファイルか

ら，マグマ滞留時間を見積もった． 
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図 2.2-11 大隅降下軽石・入戸火砕流軽石中の石英斑晶の累帯構造にみられる拡散組織から計

算された，最外縁リムの形成から噴火までの時間（年）．大部分の石英斑晶の最外縁リムの成長

時間は 10年未満である． 
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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(1)阿蘇カルデラの大規模火砕流噴火に至る準備過程に関するこれまでの研究成果のとり

まとめ，(2)阿蘇の噴出物の中で最新の珪長質噴火 ACP1 の追加分析，(3)NanoSIMS 分析条件の

改良を行なった．(1)では，現在の阿蘇中岳火山で観察されるような脱ガス活動によって生じた

「脱ガス玄武岩」の生産メカニズムと，これが過去に阿蘇カルデラの大規模火砕流噴火をひきお

こした「珪長質マグマ」の原材料になった可能性について論点の整理ができた． (2)の結果，最

新の珪長質噴火 ACP1 においても，この珪長質メルトの原材料は脱ガス玄武岩である可能性が示

された．(3)の結果，局所分析の空間解像度が向上し分析時間も短縮された． 
 
【調査・研究成果】 

(1)阿蘇カルデラの噴火準備過程 

 大規模火砕流噴火をひきおこすカルデラ火山に現在蓄積されている流紋岩質マグマの量と，長

期的な流紋岩質マグマの生成プロセスを理解するには，カルデラ火山のマグマ供給系を駆動して

いる玄武岩質マグマに関する知識が必要不可欠である．先行研究の多くはマントルから供給され

る玄武岩質マグマの注入量とその組成に着目してきた(図 2.3-1 (a))．しかしながら玄武岩質マグ

マは上下に長いマグマ供給系の最下部層に注入されるため，その量の見積りは困難である．本研

究では噴出したマグマの量，火山ガス放出量，そして岩石学的解析を組み合わせることによっ

て，珪長質マグマ生成に必要な玄武岩質マグマの量を推定した．すなわち，マグマ供給系の最下

部層に注入された玄武岩マグマが上へ移動しながら分化するのではなく，揮発成分に富み比重の

小さな玄武岩質マグマが火口直下の浅所まで上昇後，比重の大きな脱ガス玄武岩が地下 12km で

結晶分化(と再溶融)することにより，流紋岩質マグマを生成するとともに，マグマ供給系に熱を

供給したとする作業仮説モデルを，阿蘇カルデラに適用してみた(図 2.3-1 (b))．このモデルが成

立し得るかの論点は，以下の様に整理される． 
- 阿蘇カルデラでは水に富む玄武岩質マグマと(図 2.3-3 (a)-o1)，水に乏しい玄武岩質マグマ(図
2.3-3 (a)-2014sc)の両方が存在する． 
- 水に乏しい玄武岩質マグマはソレアイト系列あるいは高カリウムマグマとして分化し，水に富

む玄武岩質マグマはカルクアルカリ系列あるいは中カリウムマグマとして分化することが，マグ

マの熱力学解析から予測された(図 2.3-2)．従って，阿蘇火山でソレアイトとカルクアルカリ系

列が共存する理由は，水に乏しい玄武岩質マグマと水に富む玄武岩質マグマが共存するためと解

釈可能である． 
- 水に乏しい玄武岩質マグマは，水に富む玄武岩質マグマが浅所で(長期間にわたり)脱ガスする

ことによって生じる可能性がある(図 2.3-4)． 
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- 阿蘇カルデラ噴出物の斑晶ガラス包有物の二酸化炭素と含水量の分析結果は，水に乏しい玄武

岩質マグマが流紋岩質マグマに分化する間，マグマは水に不飽和であったが，噴火の前になって

流紋岩質マグマは部分的に水に飽和したことを示すと解釈できる(図 2.3-3)． 
- 阿蘇 4 火砕流噴火の直前に，水に富みカリウムに乏しい玄武岩質マグマが注入されたことが，

斑晶ガラス包有物の分析によって示された(図 2.3-5)．このマグマが珪長質マグマ(とマッシュ)に
熱と揮発成分を与え混和することによって阿蘇 4 火砕流噴火が開始した可能性がある． 
- 斑晶ガラス包有物の二酸化炭素と含水量の分布は，阿蘇のマグマ供給系は地下 12km あるいは

更に深い可能性を示す(図 2.3-3)．阿蘇 1 火砕流，阿蘇 4 火砕流，そして草千里浜軽石の石基ガ

ラスの含水量の分布は，これらのマグマ供給系の頂部の深さが約 8km であることを示す(図 2.3-
6)． 
- 阿蘇 4 火砕流噴火で放出された珪長質マグマを生産するためには，これが全て脱ガス玄武岩由

来と仮定すると，その量は現在の中岳火山で観測される脱ガス活動が阿蘇 4/3 間の 3 万 4千年継

続しなければならない．ただし，その事実は確認できておらず，この要件は作業仮説である． 
 
 

 
図 2.3-1 カルデラ火山の珪長質マグマの起源の概念図．本研究では，流紋岩質マグマの起源に関する

新しい作業仮説を提案した． （a）：従来の考え方では，マントルで生成された玄武岩マグマは地殻内
で結晶化するか，周囲の地殻を部分的に溶かして珪長質メルトを生成する． （b）：新しいアイデアで

は，揮発成分に富む玄武岩マグマが地表近くで脱ガスし，結晶分別あるいは周囲の地殻を溶融して珪

長質メルトを生成する前に，地下深くに戻るプロセスが含まれている．このアイディアでは，火山ガ

スフラックスと揮発性濃度の組み合わせにより，脱ガスされた玄武岩の量を推定することができる． 
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図 2.3-2 Rhyolite-MELTSによるメルトの組成進化．（a）：TiO2． （b）：K2O． （c）：H2O v.s. 

CO2． （d）：H2O v.s. K2O．観測された斑晶ガラス包有物の組成を「A」〜「F」に分類(図 2.3-5参

照)したうえで，それらの代表的な組成を示した．番号ラベルのついた赤い菱形は（calc），Rhyolite-
MELTS(Gualda et al, 2012)に使用された組成を示している．番号 130は，Aso-4A（分析 ID MG73 

09 130）のかんらん石斑晶に付着したマトリックスガラス．番号 395および 400は，YmS11のかん

らん石斑晶に含まれるメルトインクルージョン（それぞれ分析 ID MG72395およびMG72400）．シ
リカバリエーションダイアグラム(図 2.3-2a,-2 b)中の青と赤の曲線は，Rhyolite-MELTSで計算され

た組成が「B(MG72-400)」で含水量がそれぞれ 5および 0.2重量％のマグマのメルト組成変化を示

し，黄色い領域は組成が「B」と「D」の中間(MG73-09-130)で含水量が 0.2重量％のマグマが圧力
>100MPa，温度 700〜800℃の時のメルト組成を示す．網掛けされた領域はカルクアルカリ(CA)側と

ソレアイト(TH)側を示すラベルと共に示した，Hunter (1998)による阿蘇の全岩化学組成である．

Rhyolite-MELTSで計算された水に乏しいあるいは富むマグマの分化がそれぞれ THと CA側に対応
する．Rhyolite-MELTSで計算された二酸化炭素，水，カリウム量の変化(シリカ濃度毎に色分け表

示；図 2.3-2c, -2d)は，「B」の脱水で「D」が生じ，「D」から「E」，「C」，およびカリウムに富み珪

長質な「A」が生じること，また，「B」が脱水せずに分化するとカリウムに乏しく珪長質な「F」が
生じることを示す． 
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図 2.3-3 斑晶ガラス包有物の二酸化炭素と含水量(ホスト斑晶とシリカ濃度別表示) ．Aso-1に先行す

る降下火砕物，Aso-1，Aso-4に先行する降下火砕物，Aso-4，後カルデラ期で最も珪長質なマグマの
ひとつである草千里原降下軽石と，最も苦鉄質なマグマのひとつである YmS11(〜18ka；Miyabuchi, 

2009)，阿蘇で最新の珪長質マグマである ACP1がプロットされている．（a）：かんらん石中の斑晶ガ

ラス包有物の CO2およびH2O組成． （b）：単斜輝石中の斑晶ガラス包有物． （c）：斜方輝石中の斑

晶ガラス包有物． （d）：斜長石中の斑晶ガラス包有物．円盤の色は斑晶ガラス包有物のシリカ組成

を示す．マゼンタは 70-100 wt.％，青は 60.5-70 wt.％，緑は 54-60.5 wt.％，赤は 0-54 wt.％SiO2．

黒い影付きの閉じた線は，測定値分布範囲のガイド．破線はH2O / CO2比のガイドライン(0.015，
0.03，および 0.06の値を示す)．細い赤い曲線は，VolatileCalc（Newman and Lowenstern，

2002）によって得られた玄武岩質メルトへの CO2とH2Oの溶解度であり，圧力 20，50，100，

200，300，400，500MPaを示している．細い黒い曲線は，流紋岩質メルトの溶解度データである． 

gas 2015

color= SiO2 conc.2014sc
5 x 100MPa

4

3

2

1

0.06*x

0.03*x

0.015*x

y=0.005*x

0.5

0.2

CO
2 w

t.%

0

0.05

0.10

0.15

0.20

0.25

0.30

H2O wt.%
0 1 2 3 4 5 6 7

CO2-H2O-SiO2 of MIs in Pl

gas 2015

color= SiO2 conc.2014sc
5 x 100MPa

4

3

2

1

0.06*x

0.03*x

0.015*x

y=0.005*x

0.5

0.2

CO
2 w

t.%

0

0.05

0.10

0.15

0.20

0.25

0.30

H2O wt.%
0 1 2 3 4 5 6 7

CO2-H2O-SiO2 of MIs in Opx

gas 2015

color= SiO2 conc.2014sc
5 x 100MPa

4

3

2

1

0.06*x

0.03*x

0.015*x

y=0.005*x

0.5

0.2

CO
2 w

t.%

0

0.05

0.10

0.15

0.20

0.25

0.30

H2O wt.%
0 1 2 3 4 5 6 7

CO2-H2O-SiO2 of MIs in Cpx

gas 2015

color= SiO2 conc.

5 x 100MPa

4

3

2

1

0.06*x

0.03*x

0.015*x

y=0.005*x
0.5

0.2

2014sc
Solubility,Basalt,1200°C

CO
2 w

t.%

0

0.05

0.10

0.15

0.20

0.25

0.30

H2O wt.%
0 1 2 3 4 5 6 7

CO2-H2O-SiO2 of MIs in OL

(a) (b)

(c) (d)

(o1)
(o2)



77 

 
図 2.3-4 大規模火砕流噴火前における阿蘇カルデラ下のマグマ供給系作業仮説モデルの概略図．

「B」は，密度 2.37 g / ccの未脱ガス玄武岩質マグマ． 「D」は，Bから作られた密度 2.71 g / ccの

脱ガス玄武岩質マグマ． 「A」は，脱ガス玄武岩質マグマ Dからの分化で生じた，密度 2.45 g / ccの
流紋岩メルトを示す．MASH：融解，同化，貯蔵，均質化のゾーン（Hildreth and Moorbath，

1988）．挿入図は，残りのマグマグループ「F」，「E」，「C」の関係を説明している．すなわち（1）

グループ Bが進化してグループ Fを生成し，（2）グループ Bが脱ガスによってグループ Dに変わ
り，（3）グループ Aはグループ Dからグループ Eを経由して生じ，（4）グループ Cは他のグループ

の混合物である． 
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図 2.3-5 斑晶ガラス包有物の組成（a）：TiO2． （b）：K2O． （c）：H2O v.s. CO2． （d）：H2O v.s. 

K2O．プロットされたデータは図 2.3-3と同じである．斑晶ガラス包有物の分類は図 2.3-2と同じで

ある．白丸は「分類 A」で，流紋岩質で様々な含水量をもつ．青い円盤は「分類 B」で，玄武岩質で
含水量と二酸化炭素濃度が高いことが特徴．赤の xは「分類 C」で，他の分類の中間的な組成を持

つ．緑の円盤は「分類 D」で，玄武岩質で含水量と二酸化炭素濃度が少ない特徴をもつ．緑のひし形

は「分類 E」で，K2Oと TiO2が高く含水量が低い．青い白丸は「分類 F」で，中程度の K2O量をも
つ．黒点（Xtl）は斑晶の組成．番号ラベルのついた赤い菱形は（calc），Rhyolite-MELTS(Gualda 

et al, 2012)に使われた組成を示す．番号 130は，Aso-4A（分析 ID MG73 09 130）のかんらん石斑

晶に付着したマトリックスガラス．番号 395および 400は，YmS11のかんらん石斑晶に含まれるメ
ルトインクルージョン（それぞれ分析 ID MG72-395およびMG72-400）． 
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図 2.3-6 石基ガラスの二酸化炭素および含水量（> 68 wt．％SiO2）．シアンの円盤は，後カル

デラ記の噴出物の中で最も珪長質なマグマの 1 つである Kpfa を示している．マゼンタの円盤

は，Aso-4X と Aso-4A のステージを示す．青い円盤は Aso-1 ステージを示す．背景とガイドラ

インは図 2.3-5 と同じである． 

 
 
【今後の検討課題】 

 本研究では，阿蘇カルデラから放出された斑晶，石基ガラス，および斑晶ガラス包有物の二酸

化炭素・含水量・主要化学組成分析値と熱力学解析にもとづいて，阿蘇の大規模カルデラ噴火を

もたらした大量の珪長質マグマが生成した経緯とそれらが蓄積されていた深さを推定した．本研

究が提唱したマグマ生成モデルでは，揮発成分に富む玄武岩マグマから火道内マグマ対流脱ガス

によって大量に生じる脱ガス玄武岩質マグマから，大量の珪長質マグマが生成されるものと仮定

した．すなわち，現在，阿蘇中岳火山で観測されているような玄武岩質マグマの脱ガス活動が数

万年継続することによって多量の「水に乏しい玄武岩質マグマ(脱ガスマグマ)」が生じ，それが

地下 12km以深で結晶化した結果として，多量の珪長質マグマが生じるシナリオが想定される．

この考え方は，従来のマグマ成因モデルと比べ，単位時間あたりに生じる珪長質マグマの材料

(脱ガスマグマ)量が，地表付近の火山ガス観測から推定可能になったという点に特徴がある．  
 この「火道内マグマ対流脱ガスによる大規模珪長質マグマ成因モデル」は，現時点において，

類似の先行研究が認められない．当該モデルの一般性，信憑性を向上させカルデラ火山の噴火活

動予測に役立てるためには，以下の課題について十分に検証を行なう必要がある．(a)火道内マ

グマ対流脱ガスによる脱ガスマグマの生成は，他のカルデラ火山でも起こる一般的事象なのか，

それとも阿蘇だけの特殊な事象なのか．(b)先行研究が提示した大規模カルデラ火山のマグマ供

給系モデルに本研究の考え方を適用した場合，どのような問題がどのように解決されるのか．(c)
脱ガス玄武岩の結晶化によって生じた特に珪長質マグマは，どのような経緯で噴火に至るのかを

以下に検討する． 
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【(a) 火道内マグマ対流脱ガスの一般性】 
 非噴火時に大量の亜硫酸ガスが噴気口から放出される現象，すなわちマグマの放出なしに大量

のマグマ揮発成分を放出する現象は複数の火山で観測されている．火山ガスをマグマから放出す

るためにはマグマを地表付近の低圧な場所に移動させる必要がある．放出されるガスの量は膨大

であるから，ガス放出後のマグマ「脱ガスマグマ」が大量に生産されるはずである．大量の脱ガ

スマグマを大規模な地殻変動や噴火なしに実現するためのアイデアとして「火道内マグマ対流脱

ガス」が Kazahaya et al., (1993, 1994)により，伊豆大島 1986 年噴火に観測された脱ガス量を

説明するために提唱された．その後，以下の例のように鬼界カルデラの後カルデラ火山の流紋岩

質マグマや，小型のカルデラを有する玄武岩質マグマの脱ガス活動の説明に利用された．風早・

篠原(1994)は火道内マグマ対流脱ガスモデルを鬼界カルデラの後カルデラ火山である薩摩硫黄島

で観測されている約 500ton/日の二酸化硫黄放出量の説明に応用し，海水準より上に存在するマ

グマヘッドに向けて上昇する密度 2.2-2.3 の未脱ガスマグマと，地下のマグマ溜りに向けて密度

2.4 の脱ガスマグマが同じ火道を降下するモデルを提唱した(図 2.3-7)．Kazahaya et al., (2002)
は薩摩硫黄島で観測されている約 550ton/日の二酸化硫黄が，比較的二酸化硫黄に富む玄武岩マ

グマの火道内マグマ対流によって放出されているのではなく，地下に存在する玄武岩マグマの上

に成層する流紋岩質マグマの対流によって生じている可能性を，岩石学的観測にもとづいて提案

した(図 2.3-8)．Shinohara (2008)はマグマの飽和含水量の圧力依存性にもとづいて，火道内マ

グマ対流モデルが稼動している火道内のマグマの気泡量と密度に着目して，地表からおよそ

2km以浅においては泡沫あるいは気泡に富み密度が軽いマグマの中を気泡に乏しく密度が高い

マグマの塊が落ち，およそ 2km以深では密度約 2.6 の未脱ガスマグマと密度 2.7 程度の脱ガス

マグマが対流することを示した(図 2.3-9)．Ushioda et al., (2018)は実験岩石学的に推定した三宅

島の玄武岩質マグマ含水量が約 7000 年前の大船渡期大船渡期から約 4000 年前の坪田期にかけ

て低下した理由を，Kazahaya et al., (1994)の火道内マグマ対流による効率的なマグマ脱水によ

って説明した(図 2.3-10)． 
 

 

図 2.3-7 火道内マグマ対流脱ガスの例．薩摩硫黄島(Kazahaya and Shinohara, 1994) 
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ガスの化学組成からは, 燃焼過程によって温度が上

昇したと考えられるような証拠は一切ない( 篠原は

か, 1 9 9 3 ) .

最後に考えられる脱ガス過程として, マグマ溜り

から火道上部ヘマグマが供給され火道上都において

マグマが脱ガスし, それと同時に脱ガスしたマグマ

が火道内マグマ対流により, 再びマグマ溜りに戻る

過程がある( 第3 図) . マグマが火道上部で脱ガス

することにより, 密度が増し, 火道下部あるいはマ

グマ溜りの未脱ガスマグマと密度の逆転を引き起こ

す. それにより火道内でマグマ対流が生じるのであ

る. マグマ溜りのマグマが火道上部に運搬され浅所

で効率良く脱ガスするこの過程は, 大量の脱ガス量

の問題をうまく説明でき, また火山ガス組成とも矛

盾しない.

この過程はK a z 出a y a e t a 1 . ( 1 9 9 4 ) が伊豆大島火

山の後噴火期の活発なガス放出機構として提案した

もので, 粘性の低い玄武岩質マグマでは受け入れや

すい過程である. しかし, 硫黄岳は流紋岩質の溶岩

円頂丘であり, おそらく脱ガスに関与しているマグ

マも高粘性の酸性マグマであろう. 高粘性マグマに

おいて, 火道内のマグマ対流が起こるか否かは火道

の大きさで決まる( K a z a h a y a e t a 1 . 1 9 9 4 ) . 薩摩硫

黄島の流紋岩の化学組成( 小野ほか, 1 9 8 2 ) を用い

て, 9 0 0 ℃における粘性率をペルシコフの方法

〰瑯港

鬼界カルデラ

舳榊㌧摩硫鵡

く1 0 0 b a r 海水

マグマヘツド

第3 図薩摩硫黄島のマグマ溜りの火道内マグマ対流に

よる脱ガス過程の模式図. ( ) 内の数値はバルク

密度( g / c m 3 ) で, マグマ溜りの圧力を2 k b , マ

グマヘッドが海水準より上と仮定した場合の値.

( P e r s i k o v , 1 9 9 0 ) に基づいて計算すると1 0 6 P a s と

なり( 無水) , 伊豆大島マグマ( 約1 0 2 P a s ) の1 万倍

となる･ 粘性の違､ ･ は, 火道径の4 乗てほぼ相殺

されるので, 薩摩硫黄島火山の火道の直径が少なく

とも伊豆大島( 9 . 4 m 以上; K a z a h a y a e t a 1 . , 1 9 9 4 )

の1 0 倍あれば, この脱ガス過程を薩摩硫黄島に適

用できる一一度この過程が働きはじめれぼ, 火道が

構造的に安定でマグマ溜りに未脱ガスマグマが残っ

ているかぎり, 脱ガスカミ続くと考えられる. このよ

うな理由で, 薩摩硫黄島における大量のガス放出は

マグマ溜りから直接ガスが分離するからではなく,

マグマ自体が火道内で対流し, 低圧で高効率の脱ガ

スを行なっているためと考えられ, その結果として

地下深部の大観模なマグマ溜りカミ脱ガスするわけで

ある( 第3 図) .

揮発性成分のメルトヘの溶解度はそのガスの種類

により大きく異なることから, マグマ中の揮発性成

分含有量がわかれば, 火山ガス組成からガスがマグ

マから分離される圧力を推定することができる( 風

早･ 篠原, 1 9 9 4 ; 斎藤, 1 9 9 4 ) . 今のところ, 脱ガ

ス圧力は低圧であろうということしかわかっていな

いが, もしかすると, 熔融マグマヘッドが硫黄岳山

体内の海水準よりも上にある可能性もあると我々は

考えている( 第3 図) .

火山においてマグマの然エネルギｰ の利用を考え

た場合, マグマ溜りから大量のマグマが自己励起的

地質ニュｰ ス4 7 4 号 

T495_Kazahaya_Shinohara_1994fig03
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図 2.3-8 火道内マグマ対流脱ガスにおける火道頂部の脱ガスメカニズム．薩摩硫黄島(Kazahaya et 

al., 2002) 

 

 
図 2.3-9 火道内マグマ対流脱ガスの駆動メカニズム．薩摩硫黄島(Shinohara, 2008). 

 

G1350_Kazahaya+2002fig04

with less dense nondegassed magma until it reaches a base,
likely the bottom of a deep magma chamber. Nondegassed
magmas in a chamber ascend, compensating for the
descending degassed magmas, creating a nonstop link of
degassing and convective transport of magmas between a
deep magma chamber and the near-surface top of the
magma column. The convecting magma column model
assumes insignificant mixing of descending and ascending
magmas; significant mixing causes loss of the driving force
of the convection. The convecting magma column model
can explain the essential features of persistent degassing,
long-term continuous discharge of large amounts of volca-
nic gases without magma discharges. Convective magma
flow allows volatile components to travel with the magma
from a deep and large chamber for near-surface extraction
through a narrow and long magma column. Since convec-
tion is driven by degassing near the surface, such convec-
tion is a stable process and can continue as long as the
magma chamber contains buoyant, nondegassed magmas.
[49] Lava lakes are direct examples of the convecting

magma column degassing. Large amounts of gases and heat
are continuously emitted from the lava lake, whose surface

is continuously renewed by convective movement of magma
[Tazieff, 1994]. Thermal energy budgets of lava lakes require
the continuous renewal of the lava lake to maintain its
molten state, suggesting a convective exchange of magmas
between the lava lake and a deeper magma chamber [Francis
et al., 1993; Harris and Stevenson, 1997].
[50] The composition of volcanic gases emitted during

persistent degassing of basaltic volcano indicates that
degassing occurs at low pressure, supporting the idea of
degassing from a convecting magma column. Volcanic
gases emitted during persistent degassing at Villarrica
volcanoes have compositions similar to that expected from
the difference of the dissolved volatile contents in melt
inclusions and matrix glasses, and low-pressure degassing
was interpreted to be the source of the volcanic gas
[Shinohara and Witter, 2005]. Contrasting gas compositions
were measured by FTIR at Stromboli during persistent
degassing and intermittent Strombolian eruptions. Gases
emitted during eruptions are CO2-rich, that is, equilibrated
at high pressure (70–80 MPa), whereas gases emitted
during persistent degassing are CO2-poor with equilibrium
pressure of !0.3–4 MPa (Table 2 [Burton et al., 2007a]).

Figure 13. Schematic diagrams of degassing model in a convecting magma column. (a) A cylindrical
magma filled conduit with 1–50 m radius connects a deep magma chamber at several km depth to
shallow depths. Counterflows of ascending nondegassing magma and descending degassed magma
coexist in a narrow conduit, causing continuous supply of nondegassed magma from the chamber and
return of degassed magma to the chamber. (b) Ascending magma is water-rich and also bubble bearing
above volatile saturation level (green dashed line) and has much less density than water-poor and bubble-
poor descending magma. Bubble-rich ascending magma will lose gas phase by permeable gas flow
through the bubbly magma at the magma column top and become a degassed magma with increased
density; this will sink through a column filled with less dense nondegassed magma. (c) Convection is
driven by density difference between nondegassed and degassed magmas. Above the volatile saturation
level, large density difference will be created by vesiculation (bubble formation) of nondegassed magma
and bubble separation to create degassed magma. The degassed magma has larger density than
nondegassed magma even below the volatile saturation level because silicate melt density decreases with
water dissolution; therefore the degassed magma will continue to descend until it reaches a physical
barrier, likely at the bottom of a magma chamber. Dehydration-induced crystallization will cause
solidification of the descending magma, which will slow the magma descent, whereas magma density
will increase with solidification, resulting in acceleration of the magma descent.

RG4005 Shinohara: EXCESS DEGASSING OF VOLCANOES

17 of 31
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図 2.3-10 火道内マグマ対流脱ガスによる玄武岩マグマの脱ガス．地下 2-3km 以深に存在する玄武岩

マグマが，火道内マグマ対流脱ガスによって脱水したと考えた(Ushioda et al., 2018)． 

 
 
【(b)先行研究のマグマ供給系モデル】 
 阿蘇カルデラ地下の現在のマグマ供給系や，阿蘇 4 噴火をひきおこしたマグマ供給系に関し

て，深さや形状をについて言及した論文は多くない．本研究が提示した阿蘇のマグマ供給系モデ

ルは深部から浅所にまたがるため，Kaneko et al., (2007)による阿蘇 4 の深度や，Abe et al., 
(2010, 2017)が見積った比較的深所の地震波速度異常域のとも矛盾せず，Saito et al., (2018)の比

較的浅い飽和水蒸気圧やHata et al., (2018)が示した中岳直下と深部を結ぶ低比抵抗領域とも矛

盾しない．Kaneko et al., (2007)は，岩石学的な情報にもとづいて，阿蘇 4 火砕流噴火の直前〜

噴火中におけるマグマ溜りの状況を推定し，地下 3km よりも深い場所に苦鉄質マグマの上に厚

さ 1km以上の珪長質マグマが成層するマグマ溜りが存在し，噴火中にこれらが混合したマグマ

が生成したと考えた(図 2.3-11)．Saito et al., (2018)は，2014 年に阿蘇中岳から放出されたスコ

リアに含まれる斑晶ガラス包有物を分析し，二酸化炭素と水の飽和水蒸気圧が 18〜118MPa と

比較的低圧・浅所(1-4km)であることを示した．Abe et al., (2010)は，地震波の解析結果にもと

づいて，阿蘇カルデラの地下の S波速度構造の空間分布を推定し，およそ 5km 程度の広がりを

もつマグマ溜りが地下約 5km 程度に，15〜20km 程度の広がりをもつ低速度領域が地下約

15km 程度に存在し，後者に向かって地下 25km 程度の深部から垂直に分布する低周波地震の領

域が存在することを示した(図 2.3-12)．Abe at al., (2017)は，Abe et al., (2010)が示した深部の

S波低速度領域を 2 つに分離し，阿蘇中岳付近から北に向かって深度 10〜15km降下する LA領
域と，カルデラ中央西よりの深度 15〜20/km に分布する LB領域が存在することを示した(図
2.3-13)．Hata et al., (2018)は，阿蘇カルデラ内およびその周辺で取得したＭＴ観測結果にもと

づいて，阿蘇中岳から Abe at al., (2017)の LA領域にむかって降下する縦長の低比抵抗領域が存

在することを示した(図 2.3-14)． 
 
 

5.4. Evolution of the Magma Plumbing System From the Ofunato
Stage to the Tsubota Stage

According to the MELTS calculations, the H2O content of the magma
should have been low (~0.6 wt% in bulk) to produce the andesites of the
Tsubota Stage (assuming fractional crystallization). Magma in a shallow
chamber that has undergone fractional crystallization may be saturated
with H2O at given depth. If the andesitic magma was saturated with less
than 1 wt% H2O in melt, then the magma chamber pressure during the
Tsubota Stage should have been less than 50 MPa, considering the water
solubility in andesitic melt. This means that the shallow magma chamber
during the Tsubota Stage could have formed at depths as shallow as
0.5 km. However, considering the structure of the volcano indicates that
a magma chamber at 0.5-km depth is too shallow. The H2O content of
the Tsubota Stage andesite magmamay be lower than the saturation level
at these shallow depths due to continuous degassing from the volcanic
conduit. The shallowmagma chamber may have been connected to volca-
nic vents, and if so, magma degassing may have occurred by convection in
the conduits (Kazahaya et al., 1994). The continuous discharge of large
amounts of SO2 gas has been explained by conduit convection models
for Satsuma Iwojima volcano, based on a study of MIs and volcanic gas
(Kazahaya et al., 2002).

Using the density structure model of Hasegawa et al. (1987) for Izu-Oshima
volcano, a density gap exists at 2–3 km in depth. Saito et al. (2005) suggested that the density of basalt to
basaltic andesite magmas during the 2000 eruption of Miyakejima Volcano was equal to that of surrounding
rocks at ~3-km deep. Based on this model, the shallow magma chamber is tentatively assumed to have
formed at ~3-km depth during the Tsubota Stage. The H2O content of the AD 2000 eruptive magma is
~3 wt% (Saito et al., 2010), similar to that of the magma in the Ofunato Stage, as shown in this study; there-
fore, the magma densities were similar. If such a density structure model can be applied for the period from
the Ofunato Stage to the Tsubota Stage for Miyakejima Volcano, the density of basaltic magma becomes neu-
tral at ~3-km depth. We suggest that magmawas stored at this density neutral point during the dormant per-
iod between the Ofunato and Tsubota stages, when fractional crystallization occurred and the density of the
differentiated magma decreased. Therefore, the magma reservoir system reconstructed here involves the
evolution of a simple system with a single magma chamber at 6–8 km (during the Ofunato Stage) to a more
complex system with two magma chambers at 6- to 8- and ~3-km depth (during the Tsubota Stage to pre-
sent). The presence of magma chambers at ~3- and 6- to 10-km depth has also been indicated by geophysical
methods at Izu-Oshima volcano (Mikada et al., 1997) and Usu volcano (Murakami et al., 2001; Onizawa et al.,
2007). Therefore, the existence of two-level magma chambers may be the general structure of magma
plumbing systems in long-lived island-arc type volcanoes. The results of this study illustrate the timescale
required to form these two magma chamber systems. Alternatively, the appearance of andesite magma in
the Tsubota Stage, after a 3,000-year period of dormancy might have been due to remelting of a degassed
and solidified OFS magma body by intrusion of basalt magma from the lower crust (e.g., Huppert & Sparks,
1988; Annen & Sparks, 2002). However, on a SiO2-K2O diagram the andesite magmas of the Tsubota Stage
lie on the same fractionation trend as OFS magma (Figure 6). If the remelting process is long-term character-
istic of the Miyakejima magma plumbing system, magmas later than the Oyama and Shinmio stages (that
show a higher K2O trend; see Figure 6) may be more affected by this process than magma of the Tsubota
Stage. Gabbroic xenoliths were found in products of the AD1940 eruption (Amma-Miyasaka & Nakagawa,
1998, 2002) and are considered to represent the products of fractional crystallization products during
previous stages.

5.5. Implications for the Present-Day Magma Plumbing System at Miyakejima Volcano

This study shows how the magma plumbing system evolved from a simple single-reservoir system to a more
complex one (Figure 12). Because the least differentiated magma of Ofunato Stage has undergone fractiona-
tion from mantle-derived primitive magma, the existence of a lower-crustal magma chamber is required

Figure 15. Schematic model of the evolution of the magma plumbing sys-
tem that existed during the period from the Ofunato to Tsubota stages. If
the compositional trend of the Tsubota Stage is to be explained by crystal
fractionation, the magma chamber conditions require a low H2O content (or
low pressure). A model involving magma convection in the conduit (as
reported by Kazahaya et al., 1994, 2004) may explain the efficient degassing
during differentiation.

10.1029/2018JB015910Journal of Geophysical Research: Solid Earth
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図 2.3-11 阿蘇 4火砕流噴火をひきおこしたマグマ供給系．Kaneko et al., (2007)による． 

 
 
 本研究は阿蘇の珪長質マグマの供給系が少なくとも地下 12km より深部まで伸びていることを

示した．斑晶ガラス包有物の二酸化炭素と含水量分析値のいくつかは 500MPa 程度の圧力を示

していることから，マグマ供給系は深度 20km あるいはそれより深い所まで続いている可能性が

ある．先行研究でも，カルデラ火山のマグマ溜りは水平的に大規模な広がりを持つだけでなく，

地殻の底部に到達するほど縦長だと考えられている．Hildreth (1981)が提唱した珪長質カルデラ

火山のマグマ供給系は，地下数キロから地殻底部(例えば 30Ｋｍ)に到達する規模である．マグマ

供給系の底部にはマントルから供給された玄武岩質マグマが岩脈状に貫入し，地殻下部に溜った

玄武岩質マグマが周囲の地殻を部分溶融させながら結晶化し，それによって生じた珪長質マグマ

が地殻上部に移動・蓄積している(図 2.3-15)．Hildreth (1981)のマグマ供給系モデルは，

Lowenstern and Hurwitz (2008)によってイエローストーンカルデラに応用された．イエロース

トーンカルデラおよびその周辺の熱水系の調査結果にもとづいて，珪長質マグマ溜り(地下 5〜
10km 程度)の下には珪長質マグマの何倍もの量の玄武岩質マグマが貫入した領域が地下 20〜
40km に存在し，そこから二酸化炭素に富むマグマ性流体が放出されていると考えた(図 2.3-
16)．Huang et al., (2015)はイエローストーン火山周辺の地震観測結果から推定された三次元 P
波速度構造にもとづいて，珪長質マグマを含む部分溶融帯が地下 5〜20km 程度の上部地殻から

下部地殻の上部にかけて存在し，その直下地下 20〜50km 程度の下部地殻から地殻の底にかけて

玄武岩質マグマを含む部分溶融帯が存在し，地下約 60km以深には上昇するマントルの塊が存在

すると解釈した(図 2.3-17)．de Silva (2008)はカルデラ火山で大規模噴火が発生する条件とし

The eruption in the first subcycle began with the
silicic magma (4I-1) at the upper part of the layered
magma chamber. The pyroclastic flow of 4I-1 is dis-
tributed all around the caldera and was the most
voluminous and violent pyroclastic-flow eruption in
the Aso-4 cycle, which is larger by more than one order
than the other eruptions of the Aso-4 cycle in volume.
Most of the co-ignimbrite ash deposits originated from
this eruption. This eruption ruptured the cap rocks
around a fissure, expanded the fissure, and then created a
ring fissure vent, which caused a piston-like collapse
(Fig. 14b). The fact that lithologies of lithic fragments are
different in areas outside the caldera (Ono et al., 1977;
Watanabe, 1978; Kamata, 1997) may support fissure
eruption spreading spatially rather than central eruption.
During the course of the eruption, the silicic magma layer
became thinner. The deposits of the subsequent eruptions
(4I-2 and 4I-3) are distributed only at the western area

outside the caldera. Their eruption occurred from only
the western part of the ring fissure vent although the 4I-
1P eruption occurred from the whole of the ring fissure.
The evacuation of the silicic magma at the western vent
lifted up the hybrid magma #1 (4I-2P and 4I-3P) and the
upper part of the mafic magma layer (4I-2S and 4I-3S),
which were drained into the fissure before all the silicic
magma was evacuated (Fig. 14c). The eruption stopped
before the magmas were exhausted.

During the first subcycle, the silicic magma mixed
with the hybrid magma #1 and the uppermost part of the
mafic magma layer, resulting in generation of the hybrid
magma #2 erupting in the second subcycle (4II-1 and
4II-2) (Fig. 14d). The hybrid magma #2 was formed by
magma interface disruption and mingling between
the magma layers during the first subcycle eruption
(Fig. 14c). After a short repose, the second subcycle
began with tapping of the hybrid magma #2 at the top of

Fig. 14. Schematic illustration showing a proposed model of the pre-eruptive magma chamber and processes during the eruptions in the Aso-4 cycle.
Depth of the magma chamber is estimated from the minimum H2O saturation pressure on 4I-1P.

178 K. Kaneko et al. / Journal of Volcanology and Geothermal Research 167 (2007) 160–180
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て，地殻上部から下部にかけて広がるカルデラ火山のマグマ供給系の底部にマントルから注入す

る玄武岩質マグマの単位時間あたりの量が重要であることを提案し，その流量が高まった状態を

「Flare-up」と呼んだ(図 2.3-18)．Yamamoto (2011)は会津地方で白河火砕流群を放出したカル

デラ火山群の地質学的・岩石学的情報にもとづいて，マントルから供給された玄武岩質マグマが

地殻下部でマグマ溜りを形成し，その熱によって地殻が部分溶融することで生じた珪長質マグマ

がストーピングで地上に向けて移動することにより，広域的な地殻の隆起と，局所的なカルデラ

陥没をひきおこしたとするモデルを提唱した(図 2.3-19)．Baker et al., (2020)は複数のカルデラ

火山が隣接するニュージーランドのタウポ火山地帯を対象に岩石学的，地球化学的研究を行な

い，地殻上部から下部にかけて広がるカルデラ火山のマグマ供給系の底部に注入される玄武岩質

マグマの組成が水平的に不均質であることを示し，その原因はカルデラの直下とカルデラ間とで

マントルから供給される熱の量が異なることによって生じる部分溶融度の違いであると考えた

(図 2.3-20)． 
 

 
図 2.3-12 阿蘇カルデラの深部地震波速度構造．レシーバー関数を用いて地下 15〜20kmに水平方向

に 20km 程度の広がりをもつ低速度領域を見出した(Abe et al., 2010)． 

In Fig. 12, the detected S-wave velocity structure from the 13
best fit models is shown in order to understand distribution of LVL
easily. For each model, we calculate Ps conversion points with
JMA2001. At each depth, detected S-wave velocity is plotted on the
area where the distance from conversion points is shorter than a half
of the horizontal resolution. Horizontal resolution is calculated from

radius of the first Fresnel zone with detected P-wave velocity (a
product of VS and VP/VS ratio). We use a grid for the velocity field
spacing of 0.01° in the horizontal direction and 1 km in depth. When
S-wave velocity of a node is defined by two or more models, S-wave
velocities are averaged, using inverse number of misfit values as
weights.

Fig. 12. 2Maps of Aso Caldera (A, B) and 4 vertical sections (a, b, c, d) showing detected S-wave velocity structure. (A) Same as the map of Fig. 1. But the magma chamber detected by
Sudo and Kong (2001) is indicated by red circle. (B) Same as (A). But the map is rotated 90 degree with respect to the map shown in (A). (a, b, c, d) Each section is along dashed blue
lines in (A) and (B), and showing S-wave velocity by the color bar. S-wave velocity is not defined in gray areas. The Moho discontinuity obtained in this study and the Conrad
discontinuity detected by Oda and Ushio (2007) are indicated by thick white dashed lines and black dashed lines, respectively, in (a), (b), (c) and (d). Hypocenters of DLFEs
determined by JMA and the sill-like deformation source detected by Geographical Survey Institute (2004) are indicated by small circles and thin white lines in (a) and (d). The
magma chamber detected by Sudo and Kong (2001) indicated by a red ellipsoid in (a). The detected low velocity layer in the deep portion of the crust (LVL) is encircled by white
ellipsoid in (a), (b) and (c).

10 Y. Abe et al. / Journal of Volcanology and Geothermal Research 195 (2010) 1–12
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図 2.3-13 阿蘇カルデラの深部地震波速度構造．レシーバー関数を用いて地下 10〜20kmに 2つの低

速度領域 LA，LBを見出した(Abe et al., 2017)．これらの異常域の上端深度は，深部低周波地震の震

源の上端とほぼ同じである． 

 

図 2.3-14 阿蘇カルデラ地下の 3次元比抵抗構造．Abe et al., (2017)の地震波低速度領域 LA か

ら中岳の直下に向けて伸びる低比抵抗領域が検出された(Hata et al., 2018)． 

Figure 11. S wave velocity distribution. Area shown by vivid color has weight value of over 0.5 (Figure 12). (a) Horizontal
section showing S wave velocity distribution at a depth of 10 km. The solid white line indicates the rim of Aso caldera.
The dashed red circle indicates the location of a magma chamber detected by Sudo and Kong [2001]. The black square
indicates the location of a sill-like deformation source detected by Geographical Survey Institute [2004]. Red circles indicate
hypocenters of DLFEs occurred between September 1999 and March 2007 detected by JMA. Diamonds indicate station
locations. (b) Vertical section showing the Swave velocity distribution beneath dashed white line A–A0 in Figure 11a. White
circles indicate the hypocenters of high-frequency earthquakes detected by JMA, whose magnitude is over 1.0, origin time
is between October 1997 and March 2007, and distance from the section is less than 0.025° of latitude. (c) Vertical section
showing the Swave velocity distribution beneath dashed white line B–B0 in Figure 11a. Dashed red circle is as in Figure 11a.
White circles are as in Figure 11b. White line indicates the location of the sill-like deformation source detected by
Geographical Survey Institute [2004]. Red circles indicate hypocenters of DLFEs occurred between September 1999 and
March 2007 detected by JMA with distances from the section of less than 0.025° of latitude. (d) Horizontal section showing
the S wave velocity distribution at a depth of 17 km. Solid white line, black square, red circles, and diamonds are as in
Figure 11a. (e) Vertical section showing the S wave velocity distribution beneath dashed white line C–C0 in Figure 11d.
White and red circles are as in Figure 11c. (f) Vertical section showing the Swave velocity distribution beneath dashedwhite
line D–D0 in Figure 11d. White circles are as in Figure 11b.
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resistivity models are generally unable to specify whether the migrating
magma is composed of a large crack or a group of smaller cracks.
Furthermore, a part of the system at >20 km depth has not been imaged
by this and our previous models (e.g., Hata et al., 2016).

A similar magma supply system was detected at Long Valley Caldera,
California, using local earthquake tomography and receiver function
analysis (Seccia et al., 2011). The authors interpreted two low-velocity
anomalies as magma bodies, where a broad magma body at 8–14 km
depth fed partial melt to an elongate magma body at 6 km depth beneath
the caldera. Peacock et al. (2016) proposed a hydrothermal system at
>4 km depth and a magmatic heat source at 8 km depth in the western
part of Long Valley caldera based on a 3-D electrical resistivity model using
MT data. Regarding magmatic heat sources, Bertrand et al. (2012) reported
that vertical electrical-conductive zones, which connect surface
geothermal fields to an inferred magmatic heat source below the
brittle-ductile transition zone, exist within the brittle (upper ~6–7 km) part
of the crust beneath the southeastern margin of the Taupo volcanic zone
with collapsed calderas in New Zealand.

4.1. Conductive Anomalies and Melt/Fluid Regimes

We estimated the melt fractions for the conductive cells at 2–9 km depth
in the C1 anomaly following Hata et al. (2016), with four threshold

resistivity values of <40, <10, <3, and <1 Ωm used in the calculations. The threshold value of 40 Ωm
(101.6Ωm) was decided first based on the results of the sensitivity tests and the 3-D extent of the C1 anomaly
in the final model. The other three threshold values, 10Ωm (101.0Ωm), 3Ωm (100.5Ωm), and 1Ωm (100Ωm),
were selected as logarithmically changing values from 40 Ωm. Moreover, the following assumption was

Table 1
Summary of Root-Mean-Square (RMS) Misfits for Respective Sensitivity
Test Models

Replacement RMS misfit

Resistivity value (Ωm) C1 C2 C3 C4

40 1.9529C1 1.8276 1.8413

80 2.0203 1.8217 1.8411 1.8555C4

130 1.8208 1.8471C3 1.8653

200 1.8262 1.8564 1.8762

350 1.8313 1.8648

500 1.8323
800 1.8426

1,300 1.8473C2

2,000 1.8530

Note. The replacement resistivity values and RMS misfits for the respective
sensitivity test models. The RMS misfit values in shaded frames indicate
the sensitivity test models that are significantly different from the original
model, whereas the other RMS misfit values indicate the test models with
insignificant differences. The models with significant differences are
determined using an F value (1.8447) based on an F test with a 95% con-
fidence level and 19,199 degrees of freedom. The RMS misfits with super-
scripts (C1–4) represent the sensitivity test models for four sounding
curves in Figure 5.

Figure 6. Simplified 3-Dmodel of the magma supply system (a red solid body) beneath Aso caldera, below sea level, based
on the 3-D electrical resistivity model in this study. The red cones, gray outline, and black outline indicate the five main
postcaldera cones, the first crater of Naka-dake, and the rim of Aso caldera, respectively. The pink and light blue stars
represent the MT sites. The light blue rectangle, pink sphere, and blue cylinders indicate an inferred sill-like deformation
source at 15.5 km depth (Geographical Survey Institute Japan, 2004), a Pwave low-velocity anomaly that is less than!15%
centered at 6 km depth (LS; Sudo & Kong, 2001), and two S wave low-velocity anomalies at 8–15 km depth (LA) and
15–23 km depth (LB; Abe et al., 2017).

10.1029/2018JB015951Journal of Geophysical Research: Solid Earth
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図 2.3-15縦に長いマグマ供給系．Hildreth (1981)が提唱した珪長質カルデラ火山のマグマ供給系

は，地下数キロから地殻底部(例えば 30Ｋｍ)に到達する規模である． 

 

HILDRETH: GRADIENTS IN SILICIC MAGMA CHAMBERS 10179 
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Fig. 15. Some contrasting styles of lithospheric magmatism. Top pair of cartoons depicts rhyolitic-basaltic magmatism 
under stress conditions favoring marked crustal extension: (A) modest power input; (B) large power input, advanced stage. 
Shaded regions indicate partial melting of crustal rocks sufficient to permit separation of rhyolitic magmas as gash veins 
and dikes. Lower pair of cartoons depicts two possible stages in development of volcanic systems where tectonic extension, 
if any, is subordinate and shallow: (C) early stage; (D) intermediate stage; for advanced stage see Figure 12. This model 
applies to island arc, continental margin arc, and continental interior systems that produce abundant intermediate mag- 
mas. All four sketches are idealized and refer to no particular systems. The models are independent of the mode or site of 
generation of basaltic magma, but basalt is thought to provide the power supply for virtually all other magmatism. The 
power spectrum, the percolation rate of magmas, and the volatile flux from the mantle, all in concert with the stress states, 
thermal history, and compositional structure of the lithosphere, must control the chemistry of the magma ultimately coa- 
lescing in shallow reservoirs. 

The five mechanisms of rhyolite generation given above 
need by no means be mutually exclusive. In fact, the zoned si- 
licic magmas discussed throughout this paper provide ample 
evidence that the coalescence of voluminous silicic magma 
chambers, wheth, er principally by extensional mechanism 4 or 
diapiric mechanism 5, is commonly succeeded by high-level 
crystal fractionation and/or thermodiffusive boundary-layer 

fractionation. Partial remelting of intrusive forerunners is 
probably common to all systems that grow large, and rhyolitic 
residual liquids fractionated from bodies of more mafic 
magma crystallizing deeper in such systems may also contrib- 
ute to the growth of overlying silicic chambers. A simple ther- 
mal and mechanical history is exceedingly unlikely for a long- 
lived magmatic system in a heterogeneous crust. 

G2069Hildreth_1981fig15
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図 2.3-16縦に長いマグマ供給系．米国の巨大カルデラ火山，イエローストーンカルデラの珪長質マ

グマ供給系は地下 20〜40kmに貫入した玄武岩質マグマから熱と火山性流体を受けている

(Lowenstern and Hurwitz, 2008) 

 

 

図 2.3-17 縦に長いマグマ供給系．米国の巨大カルデラ火山，イエローストーンカルデラの珪長質マ

グマ供給系は地下 60km付近を頂部とするマントルからの湧昇流によって発生した玄武岩マグマが地

下 20〜50kmに溜りをつくり，その熱と火山性流体を受けて珪長質マグマが生じたと考えられた

(Huang et al., 2015) 
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crystallization and/or melting of abundant mafic (basaltic
composition) sources in the lower crust combined with 10
to 30% melting of radiogenic crust (Hildreth et al. 1991).
Gas released during ascent and crystallization of the basaltic
magma would be too abundant to dissolve within the over-
lying silicic magma and hydrothermal system, effectively
saturating the crust with CO2-rich gas.

GAS SATURATION IN THE 
YELLOWSTONE SUBSURFACE
The impressive gas discharge hints that the shallow subsur-
face beneath Yellowstone should be gas saturated over a
wide depth–temperature range. An initial understanding is
gained by comparing the CO2 flux to that of the Cl- released
through rivers. If the two volatiles are currently emerging
from the hydrothermal system at their long-term rates,
then the CO2/Cl- mass ratio in the subsurface can be esti-
mated at ~300 (TABLE 1). Fournier (1989 and references therein)
inferred the existence of a parent thermal water with
400 ppm Cl-. If the gas could be dissolved back into that
water, the CO2 concentration would be 400 ppm multiplied
by 300, equaling 12 wt% (or 5 mol%). However, under most
pressure and temperature conditions, the CO2 is too abun-
dant to dissolve completely, as demonstrated in FIGURE 4,
which displays the phase boundaries in the system 95%
H2O–5% CO2, assuming a hydrostatic pressure gradient.
Model calculations suggest that the upper 4 km of the

Yellowstone subsurface should host a two-phase hydrother-
mal system containing liquid water and bubbles of a mixed
steam–CO2 vapor phase. The relative abundance of the two
phases can be estimated for a common pressure–tempera-
ture regime at Yellowstone: 1 km depth and 250°C (red
square in FIGURE 4). Under those conditions, a 95% H2O–5%
CO2 fluid cannot exist as a single phase, but would unmix
into a vapor phase (50% CO2) and liquid water with minor
dissolved gas. The vapor phase would have a volume
approximately equal to that of the liquid. In reality, the two
phases are unlikely to remain together and would separate,
so that vapor-dominated hydrothermal reservoirs could
form above areas of deep boiling and degassing (White et al.
1971; Fournier 1989). The key point is that the considerable
flux of CO2 almost certainly requires that large portions of
the hydrothermal system beneath Yellowstone are gas satu-
rated, plausibly down to depths of 4 km or more.

IMPLICATIONS OF A GAS-RICH SUBSURFACE
Gas-rich conditions in the shallow subsurface may relate to
the origin and style of long-timescale deformation (brady-
seisms), the dominant form of unrest at calderas around the
world. At the Phlegrean Fields in Italy, the correlation of
caldera uplift with the CO2/H2O ratios of fumarolic gases
was ascribed to magmatic gas input and pressurization of
the shallow hydrothermal system (Chiodini et al. 2003).
Recent numerical models (Todesco et al. 2004; Hurwitz et

Schematic cross-section of the crust beneath the Yellow-
stone Caldera based on Hildreth (1981) and Husen et al.

(2004). Red dots represent earthquake epicenters. The silicic magma
reservoir is responsible for most of the volcanism over the past 2.1 mil-
lion years and overlies a middle and lower crust invaded by mantle-
derived basalt. The silicic magma is a hybrid of crustal melts and resid-
ual liquid formed as mafic magma cools and crystallizes. Magma rises

closest to the surface (5–7 km depth) beneath the resurgent domes. Pie
diagrams compare the relative abundances of volatiles emitted from the
Yellowstone hydrothermal system (top) with the abundances of volatiles
dissolved in Yellowstone rhyolites (middle) and hotspot basalts (bot-
tom). The CO2-rich hydrothermal system appears to reflect the basalt-
dominated crust below. The diagrams are constructed with data from
TABLE 1.

FIGURE 3

G1762_Lowenstern_Hurwitz_2008fig03

evidence that hypothesizes the presence of a con-
tinuous crustal magma body (2, 5, 7).
Imaging the position and size of the entire vol-

canic plumbing system is also important to con-
strain magmatic dynamics modeling for further
hazard assessment (14). Many local seismic array
experiments have been conducted on volcanoes
such as Askja, Iceland (15); Axial, Juan de Fuca
mid-ocean ridge (16); Kilauea, Hawaii (17); and
Mount St. Helens, Washington (18). A common
observation of these experiments is an imaged
shallow low-velocity body (LVB) at depths of 5 to
10 km, which is often interpreted as a magma
reservoir. Several of these studies also image the
top of a second LVB at greater crustal depths
(18, 19); however, theyusuallyquickly lose resolution
with depth because of the limited array aperture
and the shallowly distributed earthquakes (often
less than ~10 km depth). Large arrays for teleseis-
mic tomography can only focus onmantle images
and poorly resolved crustal structures. A complete
framework of the mantle-crust volcanic system
under volcanoes has not yet been elucidated.
By combining data from the dense seismic ar-

rays of the Yellowstone, Teton, and Snake River
Plain (SRP) regional seismic networks, the NOISY
array (20), and the wide-aperture EarthScope
Transportable Array (Fig. 1), we present an image
of the entire volcanic plumbing system beneath
the Yellowstone caldera and reveal a large basal-
tic magma reservoir in the lower to middle crust
by using a joint tomographic inversion of local
and teleseismic earthquake data (21–23). The seis-
mic data used in this study were compiled from
previous studies (3, 24) and consist of 47,815
P-wave first arrivals from 4520 local earthquakes
and 4605 relative arrival times from 329 teleseis-

mic earthquakes. A local earthquake inversion is
first conducted to obtain a three-dimensional ini-
tial crustal model and reduce the dominance of
the local data prior to the joint inversion (25).
We found a large east-northeast–west-southwest

elongated LVB beneath the Yellowstone caldera
(Fig. 2, A to C, and Fig. 3A) at depths shallower
than 20 km, consistent with previous studies
(3, 25). However, at depths of 20 to 50 km, an-
other larger LVB with >5% P-wave velocity (VP)
reduction also emerges in our model (Fig. 2, D
and E, and Fig. 3, A and C). From cross section
AA´ (Fig. 1 and Fig. 3A), it is clear that this deeper
LVB is immediately beneath the shallowLVB. The
existence of the lower-crustal LVB and the sepa-
ration between the two imaged crustal LVBs are
validated through characteristic-model synthetic
tests and finite-frequency analysis (25), indicat-
ing that the deep crustal LVB is a separatemagma
reservoir in the middle to lower crust, based on a
Moho depth of ~45 km in this area (26). The LVB
separates into two zones northwest and south-
east of the caldera at mantle depths of ~70 km
(Fig. 2F). The orientation of the northwestern
portion agrees with the extension of the SRP in
anortheast-southwest direction, implying the track
of the North American Plate across the Yellow-
stone plume (2, 10). In cross sections BB´ and CC ,́
this low-velocity zone that dips ~60° northwest-
ward is consistent with the plume geometry deter-
mined in previous studies (8–10). In contrast, the
southeastern low-velocity zone is relatively small-
er and localized, terminating at a depth of 100 km
(Fig. 3C).
The VP reduction of >5% within the imaged

crustal LVBs is difficult to explain by temperature
and composition alone and implies the presence

of melts (25). We assume a 5% VP reduction as
being diagnostic of partial melt (3) to quantita-
tively estimate the volume of crustalmelt. Weaker
anomaliesmay also be partly explained by partial
melt, but tradeoffs with temperature or compo-
sition variations and tomographic resolution pre-
vent these weaker anomalies from being robustly
interpreted asmelt. Using this conservative prop-
osition results in volume estimates of ~46,000 km3

for the lower-crustal LVB and~10,000 km3 for the
upper-crustal LVB. These estimates agreewell with
the sizes and depths of the basaltic and rhyolitic
magma reservoirs interpreted by geochemical
studies (6, 7, 27). The melt fraction of the upper-
crustal LVBhas beenpreviously estimated to range
from 5 to 32% (2, 3, 13). With an average VP of
5.21 km/s calculated over the volume of the upper-
crustal LVB, we estimate a melt fraction of ~9%
(25), based on a velocity-melt fraction relation
derived for the Yellowstone granite-rhyolite-melt
system (13). For the lower-crustal LVB, we assume
similar elastic properties between the lower crust
and the uppermost mantle and use previously
proposed partial derivatives of VP with respect
to melt fraction for a peridotite-basalt-melt sys-
tem (table S2). Given the calculated average VP

reduction of 6.56%, a ~2% fraction of basaltic
partial melts is preferred (25). Multiplying the
melt fraction of each LVB by its volume gives
~900 km3 of rhyoliticmelts and also ~900 km3 of
basaltic partial melts. These estimates provide
an overall volume estimate that is comparable to
the explosive material volumes of the last three
Yellowstone giant eruptions at 2.1Ma (2500 km3),
1.3 Ma (280 km3), and 0.64 Ma (1000 km3) (1).
Although lower-crustal basaltic melts are not ex-
pected to contribute to the caldera-forming erup-
tions, and the upper-crustal melts are unlikely to
erupt at one time, both melt volumes can feed
smaller eruptions. Assuming a CO2 degassing rate
of 4.5 × 107 kg per day, 50% of which comes from
subsurface magma discharge (28), the addition of
a basaltic lower-crustal reservoir can provide a suf-
ficient influx (25) for the reported ~15,000-year
history of the intensive hydrothermal degassing
system (29).
Our seismic images depict characteristics of

the entire Yellowstonemagmatic system from the
upper mantle to the crust (Fig. 4) in which the
west-northwest–dipping plume is the magmatic
source that generates the mafic/basaltic partial
melts that intrude into the lower crust, fraction-
ate, and melt the crust to produce more silicic
magma, and then intermittently ascend to shal-
lower depths to form the dominantly rhyolitic
reservoir at depths of 4 to 14 km beneath the
Yellowstone caldera. Because volcanic sills act as
traps that accumulate upward-migrating magmatic
fluids to form a magma reservoir (2, 3, 6, 30–32),
the two large LVBs observed in our model sug-
gest the presence of two sill complexes in the
upper and lower crust that are likely linked by
dikes. This layered structure of basaltic intrusions
was also suggested for the volcanic crustal struc-
ture in the nearby eastern Snake River Plain (33).
This model may thus be representative of other
bimodal basaltic-rhyolitic volcanoes around the

SCIENCE sciencemag.org 15 MAY 2015 • VOL 348 ISSUE 6236 775

Fig. 4. Schematic model for the Yellowstone crust–uppermantle magmatic system.The orientation
of themodel is along the cross section AA´ in Fig. 3.The geometry of the upper- and lower-crustal magma
reservoirs is based on the contour of 5% VP reduction in the tomographicmodel.The dashed outline of the
lower-crustal magma reservoir indicates the larger uncertainties in its boundaries relative to that of the
upper reservoir (25).The white arrow indicates the North American plate motion of 2.35 cm/year.
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図 2.3-18 カルデラ火山の活発度に対するマントルの重要性．カルデラ火山のマグマ供給系を駆動し

ているのはマントルから供給される玄武岩質マグマであり，大規模火砕流噴火は玄武岩マグマの供給

率が高い時期に発生すると考えた(de Silva, 2008)． 

 
 

 
図 2.3-19 縦に長いマグマ供給系．会津地方で白河火砕流群を噴出したカルデラ火山群は，マントル

から供給された玄武岩質マグマが地殻下部でマグマ溜りを形成し，その熱によって地殻が部分溶融す

ることで生じた珪長質マグマがストーピングで地上に向けて移動することにより生じたとされる

(Yamamoto, 2011)． 
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(de Silva et al., 2006; de Silva and Gosnold, 2007). Under a normal arc 
fl ux, the lack of correlation between CFEs and the duration of arc activ-
ity found by Hughes and Mahood suggests that the feedbacks are muted, 
and thermal maturation is at a level where the CFE magnitude is buffered 
at a lower level. This assertion is supported by work at the Aucanquilcha 
volcanic complex, a normal arc volcanic center neighboring the fl are-up 
of the Altiplano Puna volcanic complex. Here, Klemmetti and Grunder 
(2008) show that despite 10 Ma of protracted magmatism, peak magmatic 
rates (assuming a 5-to-1 plutonic:volcanic ratio) of only 8 × 10−5 km3 km–1 
yr–1 were obtained at Aucanquilcha. No major CFEs have occurred despite 
a largely dacitic composition akin to the magmas that erupted from the 
super volcanoes of the Altiplano Puna volcanic complex.

The work by Hughes and Mahood provides a valuable baseline for 
discussion of the plate tectonic context of CFEs, and their work will require 
us to examine our understanding of arc geometry, magmatism, stress state, 
and their relation to explosive eruptions. These authors should be given 
kudos for taking this on, and their work should reawaken dormant preju-
dices. I hope their work will spur more efforts to establish a more systemic 
understanding of CFEs. The implications of their work for supervolcanic 
CFEs, like Toba, will no doubt generate considerable discussion.
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Figure 1. Contrasting behavior of steady-state and fl are-up arc mag-
matic systems and the resulting caldera-forming eruptions. Arcs may 
switch between these modes due to changes in plate tectonic funda-
mentals. A: Steady-state refers to the magmatic fl ux that character-
izes the long-term evolution of the volcanic setting. In this case, the 
low fl ux from the mantle drives andesite production and the develop-
ment of composite cones. Rarely, these systems ramp up to produce 
explosive eruptions of VEI ≤ 7 and small calderas. Small tonalite-
to-granodiorite  plutons develop beneath these. There is a strong 
upper crust with midcrustal brittle-ductile transition. B: Flare-ups 
are transient events of high magmatic fl ux that punctuate the much 
lower background steady-state fl ux. Here the development of super-
volcanoes is driven by an elevated power input from the mantle, 
resulting in progressive thermal and mechanical maturation of the 
crust. There is a weak upper crust with brittle-ductile transition in the 
uppermost crust. Large granodioritic and granitic plutons accumulate 
in the mid and upper crust to feed eruptions of VEI 8 or greater. Depth 
is scaled to an ~40-km-thick crust. Modifi ed from de Silva et al., 2006. 
AFC—assimilation and fractional crystallization.
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Fig. 15. Schematic cross sections of [he renewal system of the 5hirakawa magmas. 1) Initial stage. The lower crust consists of geochemically-heterogeneous igneous complex by 
multiple intrusions and develops into a hot zone. 2) Intrusion and partial-melting stage. Basalt intrusion into the hot zone easily promotes partial melting of assimilated igneous 
complex. An ephemeral magma chamber grows at a shallow-level beneath the caldera due to ascent of si licic melts from the hot zone. 3) Eruption and stoping stage. A large-volume 
ignimbri te eruption and crustal stoping draw magma out from the initial chamber. 4 ) Re-intrusion stage. New silicic magma is generated by subsequent basalt intrusion using 
different SlOped materials. 

of the crust can provide chemically distinct silicic magmas when new 
surge of basaltic magmas intruded into the hot zone. It might be 
possible to detect potential fields for future large-caldera formations 
by various signals from the growing crustal hot zones, but warning 
signals may not be any more significant than upward ring fracturing 
due to magma ascent. 
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図 2.3-20 カルデラ火山の活発度に対するマントルの重要性．ニュージーランドのタウポ火山地帯に

存在するカルデラ火山では，マントルからマグマ供給系の底部に注入される玄武岩質マグマの供給率

が不均質であり，供給率の高い場所にカルデラが形成されると考えた(Baker et al., 2020)． 

 
 
【(c)マッシュの中に生じた珪長質マグマの噴火プロセス】 
「火道内マグマ対流脱ガスによる大規模珪長質マグマ成因モデル」では，地下 12km以深で脱ガ

ス玄武岩マグマか結晶化した結果多量の珪長質マグマが生じると仮定している．従って，この珪

長質マグマは，固化しつつあるマッシュ状玄武岩質マグマの結晶粒間に分散して存在していると

思われる．そのようなマグマは結晶同士がかみ合うため流動性を失った「マッシュ」と呼ばれて

おり，そのままでは噴火できない．マッシュに含まれるマグマが噴火するには，粒間の珪長質メ

ルトが絞り出されて一塊の大きなマグマ溜りとなるか，あるいはマッシュが熱や融点降下剤の添

加によって部分溶融することで再流動化するか，あるいはマッシュが破砕して固液混相流として

流動する，などのプロセスが考えられる．したがって，将来のカルデラ火山噴火の規模を推定す

るためには，マッシュの再流動化等に関する知見を更に充実させる必要がある．Hildreth (2004)
は米国ロングバレーカルデラに関連する複数の噴出物を対象に行なった地質学的・岩石学的情報

にもとづいて，マグマ供給系内部のマグマ結晶量の空間分布を推定した．Hildreth (1981)のマグ

マ供給系モデルでは流動的なマグマが表現されていたのに対し，Hildreth (2004)ではマグマ供給

系のかなりの部分は結晶量が高く流動性を失ったマッシュであり，流動性のあるマグマはマッシ

ュの内部の一部を占めるにすぎない(図 2.3-21)．Bachmann and Bergantz (2008)は地殻内に貫

入したマグマの物性が時間とともに変化するかの概念を，マグマの結晶度に注目して示した(図
2.3-22)．それによると結晶度が 45体積%以下のマグマは流動できるため，対流運動による流れ

の中で結晶を懸濁させている．結晶度が 45〜60体積%のマグマは流動できないため対流運動を

停止しているが，結晶間の隙間が比較的広いため粒間のメルトは浸透流となって移動集積でき

る．結晶度が 60体積%以上のマグマは流動出来ないうえに結晶間隔が密であるため粒間のメル

トを浸透流で移動集積することもできない．金子・他(2006)によれば地殻に貫入した高温苦鉄質

マグマが周囲の地殻を融解するとマグマは潜熱を失うため急速に冷却され，マグマが流動的にふ

るまえる時間は 10〜100 年程度と比較的短い(図 2.3-23)．Miller and Wark (2008)は巨大噴火を
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a segment of rifted continental arc with exten-
sion rates of ∼8–15 mm/yr–1, similar to those in 
the Havre Trough, which averages ∼20 mm/yr–1 
(Hamling et al., 2015; Caratori Tontini et al., 
2019). Rift-associated decompression melting is 
therefore inferred to play a major role in central 
TVZ magmatism.

Implications for Central TVZ Magmatism
The central TVZ is a complex rifting arc 

(Fig. 1), making it challenging to explain tem-
poral and spatial changes in volcanism. Com-
positional contrasts between olivine-hosted MIs 
from intercaldera centers versus intracaldera 
eruptive products show that the basaltic feed-
stocks entering the central TVZ crust re"ect 
both lower degrees of more decompression-
driven melting (intercaldera examples) and 
higher degrees of more subduction-related "ux 
melting (intracaldera examples). These #ndings 
highlight two important aspects of modern si-
licic volcanism in the central TVZ. First, there 
is a fundamental mantle control on the loca-
tions and productivities of Taupō and Okataina, 
driven by higher degrees of mantle melting and 
supply rates of primitive magmas into the crust 
(Fig. 4). This is supported by seismic imaging 
of the mantle wedge beneath the TVZ, which 
shows that there are large spatial variations in 
mantle melting, consistent with variable "uid 
"ux from the subducting slab (Eberhart-Phillips 
et al., 2020). Mantle melting beneath the TVZ 
calderas may therefore re"ect a combination of 
both rift-induced decompression melting and 
enhanced "uid-induced "ux melting. Thermal 
calculations of magma input to the crust mod-
eled using both volcanic and geothermal out-
puts indicate that the relative degrees of partial 
 melting broadly match the relative rates of ma#c 

magma supply, whereby 4–10 times more ma#c 
melt per unit length of arc is focused into the 
crust beneath the caldera volcanoes, which ul-
timately provides the magma "ux required to 
sustain and drive such large-scale silicic reser-
voirs (Fig. 4; Table DR7). In contrast, measure-
ments of crustal seismic anisotropy suggest that 
geothermal activity in the area between Taupō 
and Okataina is driven by lower-crustal mag-
matism, and that shallow magma reservoirs of 
a comparable size do not exist in this region 
(Illsley-Kemp et al., 2019). Pervasive normal 
faulting in the area between Okataina and Taupō 
may also help the small-degree basaltic melts 
to erupt (Leonard et al., 2010). Second, the 
compositional contrasts between the two data 
suites imply that compositions of ma#c magmas 
feeding caldera systems are distinctly different 
than those of peripheral ma#c centers, even over 
distances of <10–20 km. Compositions of the 
monogenetic intercaldera basalts should thus 
not be used to infer the mantle melting condi-
tions for caldera-related silicic volcanism in the 
central TVZ (cf. Rooney and Deering, 2014). 
A complicating factor is that the foci of silicic 
volcanism have shifted through time, with mul-
tiple caldera centers active at different times and 
locations in the central TVZ (Fig. 1; Gravley 
et al., 2016). This history would suggest that 
the degrees of mantle melting and/or delivery 
pathways of melt to the base of the crust have 
changed through time.

Inherited Olivines Provide a Geochemical 
Window through the Crust

Despite occurring only in trace amounts, 
inherited olivines and their MI cargoes pro-
vide unique insights into the subcrustal melt 
 compositions that ultimately have given rise to 

large-scale, caldera-related silicic volcanism in 
the central TVZ. We took advantage of two fac-
tors in this study: (1) the entrapment and preser-
vation of the most primitive melts in early crys-
tallized high-Fo olivines, and (2) the survival 
of these olivines into the crustally evolved and 
contaminated enclaves in silicic eruptions or in 
basaltic magmas that ascended rapidly. Target-
ing high-Mg olivines in the trace ma#c “con-
taminants” of silicic deposits thus provides a 
new way to see through the crustal overprints 
in silicic magmatic systems in general, not just 
in the extreme example in the central TVZ. Our 
approach is applicable to any magmatic system 
where ma#c enclaves have been documented, 
and it offers new possibilities to investigate the 
dynamics of silicic magmatic systems associated 
with caldera-forming events.
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ひきおこすマグマが，マントルから供給される玄武岩質マグマが地殻上部から下部にかけて広が

る，マッシュ状態のマグマ供給系の最上部に集積した流紋岩質マグマ溜りによってひきおこされ

ると説明した(図 2.3-24)．Bachmann and Bergantz (2008b)は中央海嶺の玄武岩質火山と大陸地

域の珪長質カルデラ火山の深部構造を比較し，地殻が薄い中央海嶺において玄武岩質マグマは深

さ 1〜3km 程度の浅所にマグマ溜りを形成するのに対し，地殻が厚い大陸地域において玄武岩質

マグマは深さ 30km 程度の地殻底部に貫入後，深度 25〜15km の地殻下部〜中部，深度 15〜
5km 程度の上部地殻に，主にマッシュとして蓄積され，マッシュの中に存在する流動的なマグ

マの組成は深度が浅いほど珪長質になるという考えを提案した(図 2.3-25)． 
 
 

 

図 2.3-21 マッシュの中に生じる珪長質マグマ．Hildreth (2004)は，マグマ供給系のかなりの部分は

結晶量が高く流動性を失ったマッシュであり，流動性のあるマグマはマッシュの内部の一部を占める

にすぎないと考えた． 

 

chamber. Analysis of teleseismic P-wave delays, how-
ever, defined a small low-velocity anomaly in the
middle crust (10–20 km deep) directly beneath the
central part of the arcuate chain (Achauer et al., 1986);
it was estimated to represent a melt fraction on the
order of 20%, consistent with being the melt-rich
plutonic source for extension-influenced extraction of
high-silica interstitial melt that collects in lenses (Fig.
7) and is sporadically discharged upward in dikes. At
Aeolian Buttes, just 5 km west of the arcuate Mono
domes segment, a 124-m-deep heat-flow hole
(Lachenbruch et al., 1976) found only normal heat
flow, similar to the Basin and Range average, which
likewise requires that the Mono magma reservoir be
deeper than 10 km and young enough to have yet had
little influence on the upper-crustal thermal gradient.

7.4. Mush model of silicic magmatism

Voluminous eruptions of zoned rhyolite like the
Bishop Tuff generally start with high-silica magma
poor in crystals and tap progressively or stepwise into
less evolved magma richer in crystals (Hildreth, 1981).
Many such great eruptions terminate with withdrawal
of extremely crystal-rich mush (z 50% phenocrysts),
suggesting that increasing magma viscosity plays a role
in slowing and ending such events (Smith, 1979;
Scaillet et al., 1998). The general inference follows
that large rhyolite reservoirs do not crystallize from the
top down but, instead, accumulate at the roof the water-
enriched highly evolved melt that progressively
escapes from the mushy cumulate plutonic reservoir
below. Because granitoid mush crystallization is dom-
inated by anhydrous feldspars and quartz, any intersti-
tial melt percolating upward is strongly water-enriched,
which inhibits crystallization of the high-silica roof
zone in spite of its lower temperature (Hildreth, 1979).
Many zoned ignimbrites represent volumes of high-
silica melt so great that a proximate source volume of
cumulate mush many kilometers thick must have
underlain the segregated melt. That such mush reser-
voirs can persist in granitoid plutons without solidify-
ing is demonstrated by great eruptions of ‘‘monotonous
intermediate’’ ignimbrite containing 40–60% crystals
and volumes of 500–5000 km3 (Hildreth, 1981). The
schematic cartoons in Fig. 7 depict the mush model as
generally applicable to Glass Mountain, Long Valley,
and Mono Craters.

Fig. 7. Schematic cartoons illustrating mush model of rhyolite melt

extraction from plutonic crystal mush of intermediate hybrid

composition. Conceptual only; not scaled to the specific systems

or evolutionary stages. Phenocryst content of zoned mobile magma:

xp = crystal-poor (0 – 5%), xm = intermediate crystal content;

xr = crystal-rich (15–55%). Black dikes and lenses represent the

few mafic magmas able to penetrate into the upper crust; most

mantle-derived basalt lodges in the deeper crust, inducing partial

melting and hybridism and thermally sustaining the system

(Hildreth, 1981; Hildreth and Moorbath, 1988). Lower cartoon

depicts mafic and dacitic precaldera batches (mostly 3.5–2.5 Ma)

concentrated northwest of later site of Long Valley caldera (area #1

of Fig. 6) and the mature Glass Mountain system (2.2–0.79 Ma;

area #2 of Fig. 6) in process of segregating two of the 60 or more

crystal-poor batches of high-silica rhyolite that erupted during its

magmatic lifetime. Upper cartoon depicts preclimactic Bishop Tuff

reservoir (0.76 Ma; area #3 of Fig. 6). A newly active mantle-driven

focus developed beneath central Long Valley, and its upper-crustal

reservoir merged with the dying Glass Mountain focus, which

ceased being mantle-sustained and crystallized after the caldera-

forming eruption. The larger western focus continued to segregate

eruptible crystal-poor melt lenses throughout Early Rhyolite time

(760–650 ka) and as late as 300 ka, but has since likewise largely

crystallized. Root zones depict mush columns consisting of

quartz + feldspar-rich (melt-depleted) cumulates and migmatized

protoliths extending to zones of partial melting in the lower crust.

W. Hildreth / Journal of Volcanology and Geothermal Research 136 (2004) 169–198 193
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図 2.3-22 流動的なマグマからマッシュへの変化．地殻内に貫入したマグマの物性が結晶化によって

時間とともに変化し，マッシュになる概念(Bachmann and Bergantz, 2008) 

 
 

 
図 2.3-23 マグマが流動的でいられる時間は 10〜100 年程度．地殻に貫入した高温苦鉄質マグマが周

囲の地殻を融解するとマグマは潜熱を失うため急速に冷却され，マグマが流動的にふるまえる時間は

10〜100 年程度と比較的短い(金子・他, 2006)． 
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than ~45 vol% crystals, convection currents efficiently stir
the magma chamber (i.e. the crystals are homogeneously
distributed). However, when the crystal fraction approaches
~65 vol%, separation of crystals from liquid occurs only by
compaction; separation is extremely slow, even at geologi-
cal timescales, in such viscous, low-permeability systems
(McKenzie 1985). Therefore, physical separation of crystals
and liquid should be most efficient when convection just
comes to a halt, stopping the disruptive stirring effect; at
that point, the liquid fraction in the mush is high enough
for a combination of mechanisms, such as crystal settling,
microrearrangement of the crystal framework (microset-
tling), and high-permeability compaction (see Bachmann
and Bergantz 2004 for more discussion on these processes)
to bring about the efficient separation of crystals from the
high-viscosity liquid. This model also takes advantage of
the fact that dacitic mush bodies (a) have low aspect ratios
(low height/length), limiting the distance over which the
viscous liquid has to travel upward, and (b) survive in the
upper crust for >100,000 years (Reid 2008) providing
enough time for extraction to occur. Calculations of liquid
extraction rates and timescales for rhyolitic cap formation
above large mush bodies (Bachmann and Bergantz 2004)
are in broad agreement with the longevities of mushes. 

The mush model (FIG. 6) provides a framework to explain
some of the characteristics of each group of ignimbrites
described above. Past explanations for the origin of the
chemical heterogeneities in Groups 1 and 3 (zoned ign-
imbrites), for example, have invoked interaction between
recharging and resident magma batches within the magma
chamber (Smith 1979; Hervig and Dunbar 1992;
Eichelberger et al. 2000); indeed, different degrees of mix-
ing between compositionally diverse batches of magma can
lead to the observed complexities in chemical zoning of
erupted products (arrested homogenization of Eichelberger
et al. 2000). However, several chemical indicators reveal
that compositionally distinct early-erupted and late-erupted
parts of some deposits at least partly relate to each other by
crystal–liquid fractionation within the magma reservoir (in
situ differentiation; Hildreth 1981, 2004). The mush model
pertains to this latter scenario of in situ differentiation
within the reservoir. 

Both Group 1 and Group 3 represent the mature stage of
the mush model. In the largest systems, a liquid-rich rhy-
olitic cap forms above a mush, but the process can take time
(up to several tens of thousands of years). During this pro-
tracted extraction period, fluctuations in temperature and
crystal fraction are expected to occur within the mush, gen-
erating some heterogeneities. Therefore, incremental
extraction of different batches of interstitial melt from the
mush (e.g. Hildreth and Wilson 2007) and/or slow stirring
in the cap by sluggish convection currents can produce
fairly continuous gradients in composition and crystal frac-
tion. Abrupt transitions occur (Group 3) when the top of
the crystal-rich mush below the cap is tapped during an
eruption, leading to the observed rapid shift from crystal-
poor to crystal-rich deposits in the field (e.g. Bacon and
Druitt 1988). 

In contrast, the absence of zoning in the crystal-rich units
of Group 2 can be explained by invoking either an imma-
ture or a reactivated (“rejuvenated”) stage of the mush
model. A large portion of the mush itself is erupted, with-
out the presence of a significant rhyolitic cap. Therefore,
the absence of zoning requires a situation in which mag-
matic stirring has been efficient enough either (1) to keep
the magma as a homogeneous suspension (no formation of
a cap) or (2) to redigest the rhyolite cap, erasing the
memory of the extraction stage. Homogeneous, crystal-
poor rhyolites (such as those found in the Taupo Volcanic
Zone; Wilson 2008) may also be explained by efficient con-
vective stirring in a situation where a large amount of heat
is added to the crust by hot-magma recharge events below
the silicic magma chambers (the Taupo Volcanic Zone has
the highest heat flux of any volcanic arc), leading to vigor-
ous convection currents. 

MUSH REJUVENATION 
AS AN ERUPTION TRIGGER
The main triggering mechanisms for giant eruptions are
obviously important beyond pure academic interest. A nec-
essary condition for the eruption to occur is the pressuriza-

Schematic illustration of the three most common types of
compositional patterns in pyroclastic volcanic deposits

(ignimbrites): (Group 1) gradients are monotonic, with deposits show-
ing a nearly continuous range in composition; (Group 2) some deposits,
in particular the largest ignimbrites, display a conspicuous lack of chem-
ical gradients at the hand sample scale; (Group 3) abrupt changes in
composition are observed in certain ignimbrites.

FIGURE 5

Schematic illustration of the evolution of a mushy magma
reservoir (Bachmann and Bergantz 2004; Hildreth 2004).

(A) Low-crystallinity stage (<45 vol% crystals): most crystals are kept in
suspension by convection currents. (B) Medium-crystallinity stage
(~45–60 vol% crystals): the absence of convection and the high perme-
ability provide a favorable window for crystal–melt separation. (C) High-
crystallinity stage (>60 vol% crystals): the permeability is too low for
high-viscosity melt to be extracted efficiently by compaction.

FIGURE 6

B

A

C

G1766_Bachmann_Bergantz_2008fig06
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図 2.3-24 マッシュを主体として構成される縦長のマグマ供給系．巨大噴火は，マントル地殻上部に

かけて広がるマッシュ状態のマグマ供給系の最上部に集積した流紋岩質マグマ溜りによってひきおこ

されると説明した(Miller and Wark, 2008)． 

 

decreasing ability to flow

■ viscosity increase >

decreasing chance of bubble escape

76 wt%

Basalt Andesite Dacite Rhyolite

Classification of volcanic magmas (and their solidified rock

equivalents), corresponding silica (SiCy contents, and
associated changes in physical properties. The explosivity of supereruption

magmas (indicated by red container on right) results from high gas con
tents and silica-rich compositions: their high viscosity inhibits escape of

expanding bubbles, leading to pressure build-up. Gas-poor magmas, in
contrast, may erupt passively as lava (blue), with viscosity playing a role
here, too: viscous, silica-rich lavas do not travel as easily or as far as their

silica-poor counterparts, forming thick flows or domes. Compositionally
equivalent intrusive rocks include granite (rhyolite), granodiorite (dacite),
diorite and tonalite (andesite), and gabbro (basalt).

Does this average recurrence interval, together with rela

tively recent events, mean that we are not due for another
supereruption and are therefore off the hook?
Unfortunately not: although the statistical probability of
another supereruption in any given year, or century, is very

small, the estimated average recurrence rate is just that—an
average. There is no reason to believe that, globally,
supereruptions should occur regularly, and therefore there
is no predictive value in knowing when the last supereruption
occurred. It is possible that processes at individual super-
volcanoes might result in some regularity in eruption inter

val, but existing data are ambiguous, and in any case a large
fraction of supereruptions are first-time events (Reid 2008;
Wilson 2008). We can take comfort in their rarity—but the

probability of a supereruption in our lifetime is not zero.

SUPERVOLCANOES: QUESTIONS
AND THE FUTURE

Supereruptions are fascinating, frightening phenomena.
Many critical questions remain, both scientific and related
to minimizing the associated risks to humanity. Why, for

example, are these eruptions so large, and what distin
guishes the superscale process from the smaller, more famil
iar eruptions that have been described and directly studied

(Wilson 2008)? How are these eruptions triggered, and,

equally important, why do they fail to trigger before their
chambers achieve gargantuan proportions (Bachmann and

Bergantz 2008; Reid 2008)? How can we detect and assess
the threat of a slumbering magma reservoir that has achieved

supervolcano dimensions (Lowenstern et al. 2006)? And
finally, how might mankind develop a strategy for coping
with a supereruption and its aftermath (Self and Blake

2008)? This issue highlights both the great strides that are

currently being made in understanding these systems and
their impacts and what must be done to solve the critical

puzzles that remain.

—T

:r-":,v.". ; , f ; , .- . .

■■

crust

mant le

Simplified cross-sectional view of a large-volume magma
reservoir in the upper crust and the underlying magma

system that feeds it. Only the magma in the topmost part of the reser
voir (termed a "chamber") is likely to erupt. Beneath this chamber, the
reservoir comprises crystal-rich zones and less-differentiated (lower silica

content) magma bodies. Mantle-derived basaltic melts (black) are a crit
ical part of this assemblage, providing the heat to maintain the partially
molten state of the crustal magma reservoirs. Due to density contrasts,
these basaltic melts cannot penetrate the shallow, partially molten reser

voir, although they can reach Earth's surface and erupt outside the

perimeter of the supervolcano system as shown. Dashed lines indicate
where the "lid" of the magma chamber may fail, leading to caldera col

lapse and a supereruption.
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図 2.3-25 縦長のマグマ供給系に大規模な珪長質マグマ溜りが形成．中央海嶺に比べて地殻が厚い大

陸地域においては，玄武岩質マグマは深さ 30km 程度の地殻底部に貫入後，深度 25〜15kmの地殻下

部〜中部，深度 15〜5km 程度の上部地殻に，主にマッシュとして蓄積され，マッシュの中に存在す

る流動的なマグマの組成は深度が浅いほど珪長質になるという考えを提案した(Bachmann and 
Bergantz, 2008b)． 

 
 
マッシュは流動性を失っているため自力では噴火できない．しかしながらマッシュに相当する結

晶度のマグマが噴火した事例は複数存在する．Takeuchi and Nakamura (2011)は 1929 年の北

海道駒ヶ岳噴火でマッシュに相当する結晶度の白色軽石マが噴出した理由を，岩石学的観察結果

にもとづいて説明した．白色軽石はマッシュとして存在しており，それ自体は流動できない．噴

火に先行して深部から苦鉄質マグマがマッシュに注入・混合して比較的少量だが流動的な安山岩

質マグマが生成した．噴火の初期にこの安山岩質マグマが灰色軽石として噴出し，流動性の低い

マグマが移動するのに十分な幅の通路を形成した．その通路を通ってマッシュが白色軽石として

噴出した(図 2.3-26)．Huber et al., (2012)は San Juan 火山地域でみられた対照的な 2 つの巨大

噴火の例をとり，噴火に先立って貫入した高温苦鉄質マグマがマッシュとどのように相互作用す

るかによって，噴出するマグマの性質や噴火の規模が大きく変化するという考えを示した(図
2.3-27)．San Juan 火山地域の Carpenter Ridge Tuff は噴出量が約 1000立方 km で斑晶量が 5

SUPPLEMENTARY DATA
Supplementary data for this paper are available at Journal
of Petrology online.
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体積%以下と少ないことが特徴である．これに対して，同じ地域で 500千年後に噴出した Fish 
Canyon Tuff は噴出量が約 5000 と大きく結晶度が 45体積%と高いことが特徴である．Huber et 
al., (2012)は前者を，貫入した苦鉄質マグマがマッシュの上部に定置したため部分溶融によって

生じた低密度な珪長質マグマが密度成層したと考えた．これに対して，後者を，貫入した苦鉄質

マグマがマッシュの底部に定置したため部分溶融によって生じた低密度な珪長質マグマが密度不

安定となって上昇しながらマッシュを攪拌し，マッシュ全体が再流動化したと考えた．

Bergantz et al., (2015)は数値計算モデル解析にもとづいて，マッシュの底部に流動性に富む苦

鉄質マグマが貫入した際に，上部のマッシュがどのように攪拌されるかを調べた．それによると

苦鉄質マグマの貫入によってマッシュには断層に囲まれた領域が形成され，その領域内のマッシ

ュは複数の断片となった．苦鉄質マグマの注入が継続するとその領域は渦状に攪拌された(図
2.3-28)．Miyagi et al., (2017)は山形県の肘折カルデラの噴出物から得られた岩石学的情報と熱

力学解析にもとづき，噴火前の肘折デイサイトは結晶量 53〜57 重量％のマッシュであったが，

マグマ溜りの深度が地下 2〜4km と浅いためマグマ水の約 5〜8割が 10〜30体積%の気泡とし

て析出したために結晶の体積分率が低下して動けるようになり噴火したのだと考えた． 
 

 

図 2.3-26 先行する低粘性マグマによりマッシュが噴火する．1929 年の北海道駒ヶ岳噴火で噴火した

白色軽石の結晶度は，マッシュに相当する．そのようなマグマが噴火できた理由は，噴火に先行して

深部から注入した苦鉄質マグマによって生じた少量の流動的な安山岩質マグマが通路を生成したため

だと考えた(Takeuchi and Nakamura, 2011)． 
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Fig. 9 A schematic model for
the initiation processes of the
1929 eruption of Hokkaido-
Komaaatake volcano
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sure was generated by the injection, but it was not large
enough to propagate dikes of the viscous silicic end
member. Once the mixed magma was formed at the con
tact between the mafic and silicic end-member magmas,
it was transported to the top of magma chamber. The vis
cosity of the mixed magma was three orders of magni
tude smaller than that of silicic end-member magma, so
that dike propagation of the mixed magma occurred.
Therefore, the mixed magma was erupted prior to the si
licic end-member magma; the latter followed the mixed
magma through the dike, resulting in the climactic erup
tion.

Dike propagation conditions

The initial stage of dike propagation consists of (a) ex
cess pressure accumulation in the magma chamber, (b)
initial fracture of the chamber wall due to the excess
pressure, and (c) dike propagation driven by the excess
pressure. As long as dike length is small, the balance be
tween excess pressure and viscous pressure drop deter
mines the dike propagation velocity; therefore, if excess
pressure in the magma chamber is small and/or magma
viscosity is large, dike propagation velocity will become
too small to overcome dike freezing. Rubin (1995) for
mulated the competitive relationship between the widen
ing due to dike propagation and the contraction due to
chilled margin development, and calculated that dikes
can propagate if the ratio of the chilled margin thickness
to dike thickness widened elastically by the excess pres
sure, R, satisfies the following relation:

* y/H L(j>0/G)2AP0

where c is the heat capacity of wall rock and solidified
magma; dTr/dx, constant temperature gradient in the
wall rock; L, latent heat of magma crystallization; k,

thermal diffusivity of wall rock and solidified magma;
r\, magma viscosity; p0, constant excess pressure in mag
ma chamber, and G, elastic stiffness of wall rock and
solidified magma as a function of shear modulus and
Poisson's ratio. Rubin's model is applicable strictly to
the eutectic system. Phenocryst-rich magmas, in which
crystallinity and thus viscosity increase rapidly with heat
loss, may be a close approximation to the eutectic
system. Inequality (2) enables us to calculate minimum
excess pressure required for dike propagation. The typi
cal values used in the calculation are c=1.3 kJ/kg °C,
L=200 kJ/kg, /c=0.6xl0"6 m2/s, and G=10 GPa (Rubin
1995). Assuming a constant temperature gradient from
the magma chamber at 3 km depth to the surface, dTr/dx
can be calculated at -0.3°C/km. Although chamber depth
is not well constrained, the effect of dTr/dx is smaller
than that of viscosity and excess pressure variation in the
inequality (2). The relationship between the minimum
excess pressure and magma viscosity obtained from the
inequality (2) is shown in Fig. 10. The excess pressure
required for dike propagation of the silicic end-member
magma is calculated at >31 MPa, whereas dike propaga
tion of the mixed magma is possible at >8 MPa excess
pressure.

Maximum excess pressure retainable
in the magma chamber

Factors causing excess pressure accumulation in the
magma chamber include: replenishment of a magma
from deeper sources (Blake 1981); volatile oversatura-
tion during crystallization (Blake 1984; Tait et al. 1989);
and buoyancy of the chamber magma (McLeod 1999).
One of the key factors that determines the excess pres
sure at the initiation of dike propagation is the tensile
strength of the wall rock. Tait et al. (1989) estimated the
maximum excess pressure that can be supported by the

G1341_Takeuchi_Nakamura_2001fig09
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図 2.3-27 マッシュの再流動化のバリエーション．San Juan 火山地域では，噴火に先立って貫入し

た高温苦鉄質マグマとマッシュとどのように相互作用するかによって，噴出したマグマの性質や噴火

の規模が大きく変化したと考えられている(Huber et al., (2012)． 

 

 

図 2.3-28 マッシュの再流動化のシミュレーション．マッシュの底部に流動性に富む苦鉄質マグマが

貫入すると，マッシュ内に断層が形成され，それに囲まれた領域で効率的な攪拌が生じる可能性があ

る(Bergantz et al., 2015)． 
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In such a scenario, time scales of (1) mush 
reactivation (unlocking the crystalline skeleton) 
and (2) stirring of a dominantly liquid batch of 
magma that contains chemical and/or thermal 
heterogeneities compete to form the erupted 
deposit. We predict that if the reactivation time 
scale is much longer than the stirring time scale, 
any magma chamber than had to undergo reacti-
vation will be largely homogeneous by the time 
it erupts.

PHYSICAL MODEL

Convection and the Stirring Time Scale
The stirring time is defi ned as the time neces-

sary to reduce the length scale of heterogeneities 
in the convecting fl uid (here, a magma body) to 
dimensions where diffusion takes over as the 
most effi cient homogenization process (Huber et 
al., 2009). The stirring time depends on the rate 
of strain accumulation in the convective body:

 t
L
Dm =







1
2

2

!
!

ε
ε

log , (1)

where !ε is the mean Lagrangian strain rate, L is 
the thickness of fl uid convecting, and D is the 
diffusion coeffi cient that is expected to control 
further homogenization (Coltice and Schmalzl, 
2006). The strain rate is a function of the Ray-
leigh number, Ra = DrgL3/(µ κ).

 !ε = κ
a

L
Ra2

b, (2)

where we use a = 0.023 and b = 0.685 from 
three-dimensional (3-D) temperature-depen-
dent viscosity calculations (Colitce and 
Schmalzl, 2006), κ is the thermal diffusivity of 
the magma, and µ is viscosity. Using such a 
correlation between strain rate and Ra, Huber 
et al. (2009) showed that, irrespective of the 
temporal evolution of convection (Ra varying 
with time), a convective body requires 5–10 
overturns to be stirred effi ciently.

The strength of the source of buoyancy in 
a convecting magma body controls the rate 
of strain accumulation, and therefore the stir-
ring time. The dominant buoyancy sources in 
a convecting magma body are crystal plume-
driven convection and buoyant gas exsolved 
from underlying intrusion (Bergantz and Ni, 
1999; Ruprecht et al., 2008). A large accu-
mulation of strain and homogenization of 
the magma reservoir depends on the duration 
over which buoyant materials (e.g., bubbles 
or crystal plumes) are formed and/or injected 
in the magma body. In the calculations shown 
in Figure 3, we assume a constant source of 
buoyancy. Although more complex volatile or 
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Figure 2. Left: Schematic 
illustrations of erupted 
cap versus erupted mush 
in world of ignimbrites. 
Right: Photomicrographs 
of thin sections from two 
typical ignimbrites from 
central San Juan volcanic 
fi eld (Colorado, United 
States); zoned Carpenter 
Ridge Tuff (~1000 km3), 
and unzoned Fish Can-
yon Tuff (~5000 km3), 
erupted ~500 k.y. apart 
from same area. 

Figure 3. Stirring and reactivation time scales. A: Stirring time, tm, versus thickness of con-
vecting fl uid, H, for different melt viscosities. Crystallinity is fi xed at 0.4 and buoyancy is ∆ρ∆ρ 
= 100 kg/m3. B: Stirring time as function of magma’s average crystallinity for different melt 
viscosities and buoyancy source ∆ρ∆ρ = 100 kg/m3. C: Comparison between critical bound-
ary layer thickness for different magma bulk viscosities and thickness of two reactivated 
dacitic mushes, Pinatubo (from eruption of 15 June 1991) and Fish Canyon magma, Colo-
rado (ca. 28 Ma). Thickness of reactivated magma bodies is estimated from erupted volume, 
geophysical data (Pinatubo), and size of observed caldera (Fish Canyon Tuff). D: Compari-
son between stirring and reactivation times; we used lower bound treac H / δ and equation 1 
(see text) to estimate two time scales for Fish Canyon Tuff and data of Pallister et al. (1992) 
for 1991 eruption of Pinatubo. When reactivation time exceeds stirring time, ignimbrite is ex-
pected to be homogeneous (blue shaded region). Two examples (Pinatubo and Fish Canyon 
Tuff) are well within homogeneous regime. Two data points are lower bound estimates and 
error bars provide reasonable time scales. Effect of crystallinity on rheology of magma is 
calculated from Hess and Dingwell (1996), assuming critical crystallinity of 0.5. 
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Figure 1 | Three time steps from the simulation of an open-system event in
basaltic mush. Computer simulation is archived as Supplementary file V1.
The settled crystals are identical, and are coloured black and white for
visualization. The basaltic liquid is blue. The new magma is red and the
dimensionless velocity U⇤ is 9.3. Pie charts indicate the percentage of
crystals residing in di�erent melt compositions. The resident (blue), and
new (red), magma are represented by 0.0 and 1.0, respectively.
a, Formation of the mixing bowl by viscoplastic failure of the mush along
two conjugate granular faults. b, Continued input unlocks the mixing bowl
and entrains a crystal cargo from the bottom and core of the mush.
c, Continued input induces circulation.

This erosion, transport and mixing of resident melt, crystals and
new melt is so e�cient that little of the new melt exits the chimney
unmixed, and it is laterally and vertically dispersed in the crystal-
free reservoir (Fig. 1c).

Upward flow in the central chimney sustains intermittent
counter-rotating granular vortices in the widest part of the mixing
bowl. This rotating motion, regular at low Reynolds number, or
irregular at higher Reynolds number, dominates material advection
away from the chimney. The uppermost regions of these vortices
are composed of crystals recently deposited after transit from the
bottom or middle region of the crystal pile. This brings together
crystals that may have experienced and recorded very di�erent
physicochemical environments (Fig. 2a,b). These newly deposited
crystals have a loose packing that is supported by their crystal–
melt–crystal contacts and creates local gradients in porosity. This
enhanced porosity allows for secondary infiltration and mixing by
new melt. As these crystals are rotated downward by the vortices,
the crystal packing increases and interstitial melt is forced radially
away from the centre of rotation. This process acts as a secondary
source of newmelt advected into the distal parts of the mixing bowl.
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Figure 2 | Crystal trajectories and zoning. a, Trajectories of two crystals
that originate from a common location, illustrating complex crystal
dispersal and gathering. The grey strip in the bottom centre is the location
of new magma input and provides scale. b, Concentration of the melt that
the two crystals in a encounter during transport. This can be considered a
synthetic crystal zoning record.

Distinct time-dependent states of an open-system event can be
rationalized by the definition of a dimensionless velocity for the
system. We define a dimensionless velocity U ⇤ that is normalized
relative to the minimum fluidization velocity Umf, or mass flux,
for the volume of the mixing bowl21; the scaled velocity U ⇤ can
be thought of as the excess momentum flux over that required for
incipient fluidization. If the intruding magma has a U ⇤ less than
unity the mush is not fluidized and two other distinct self-similar
states have been recovered and confirmed by physical experiments22
(not shown here). At values of U ⇤ well below unity, the incoming
new magma is unable to fluidize or create enhanced porosity
by over-pressure, and so new melt infiltrates the resident mush
by Darcian porous flow and spherical spreading, as preserved in
geologic examples from Iceland23. As U ⇤ is increased pore pressure
produces a local unlocking of the resident mush and allows for the
formation of a stable cavity within the mush that does not penetrate
the entire mush pile. This cavity acts as a melt staging area, and
new magma seeps into the core of the mixing bowl; however, this
process is still rate-limited by porous flow.Hence, we recognize three
distinct self-similar regimes: at U ⇤ ⌧1, new magma penetrates the
resident mush only by porous flow; at U ⇤ <1, a stable cavity forms
within themushwith subsequent delivery again by porous flow; and
atU ⇤ �1, the entire mixing bowl is fluidized and large-scale vertical
motions obtained (Fig. 1).

Next we will address the mixing of the resident crystals (self-
mixing24) within the crystal pile. To quantify crystal–crystal mixing
we have used the Lacey index25 (LI), see Supplementary Informa-
tion. The LI provides a single estimate of the particle mixedness for

2 NATURE GEOSCIENCE | ADVANCE ONLINE PUBLICATION | www.nature.com/naturegeoscience
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(2)ACP1 の追加分析 

ACP1 は阿蘇中央火口丘のひとつである蛇ノ尾火山から 4.1ka に放出され，阿蘇火山においては

完新世では唯一の降下軽石である(宮縁，2017)．蛇ノ尾火山の 32 度 54 分 27.42秒，131 度 1 分

44.71秒地点にて約 1m の厚さの ACP1降下火砕堆積物の上部(Aso2018m-E)中部(Aso2018m-D)
下部(Aso2018m-C)を採取し，水洗，0.5-1.0mm に篩い分けた粒子を研磨片にした(ID=MG82)．
図 2.3-29 は研磨片全体の反射電子像 1 マス 2.4x1.8mm のモザイクである．反射電子像の上下に

3回くりかえす明暗は，上から下に Aso2018m-E, -D, -C に含まれる斜長石と輝石+橄欖石に対応

する．これらのうち局所分析を行なった粒子には番号が振ってある． 
 
 

 
図 2.3-29 反射電子像．阿蘇 ACP1降下火砕堆積物の上部(Aso2018m-E)中部(Aso2018m-D)下部

(Aso2018m-C)． 

 
 
 ACP1 および蛇ノ尾スコリアの全岩化学組成と斑晶鉱物の組織は，高温・低温のマグマが混合

したことを示唆している(宮縁，2017)．ACP1 に含まれる斑晶ガラス包有物および石基ガラスの

酸化チタン組成のシリカバリエーションダイヤグラムは玄武岩質安山岩で 2.0 重量％を越え，比

較的高い(図 2.3-30)．酸化チタンを含まない斜長石等が早期に晶出したためにメルトの酸化チタ

1マスは2.4 x 1.8 mm
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ン濃度が高まったものだと考えられる．また，酸化カリウム組成のシリカバリエーションダイヤ

グラム(図 2.3-31)は阿蘇の他の斑晶ガラス包有物と同様に high-K 系列だが，少数のカリウムが

低いものが存在する．それらは蜂の巣状構造を呈する斜長石中の，カルシウムに富む部位に包有

されていた(図 2.3-32)．このことから，既出の斜長石斑晶を，比較的カリウムに乏しい高温玄武

岩マグマが部分融解した可能性が考えられる．本噴出物に含まれる斜方輝石の大部分は融食形を

呈する(図 2.3-33)．この斜方輝石には顕著な組成累帯構造が認められない．ただし縁を拡大する

と数ミクロン程度マグネシウムに富む薄層が形成されている．このことから，十分な時間が経過

して組成が拡散均質化された既出の斜方輝石を，高温の玄武岩マグマが短時間部分融解後，間も

なく噴火した可能性が考えられる．これらの観察結果を総合すると，ACP1 では水に乏しいマグ

マから結晶分化した玄武岩質安山岩マグマおよびそれに由来する長寿命のマッシュに，高温で酸

化カリウムに乏しい玄武岩質マグマが注入後間もなく噴火したのだと考えられる． 
 
 
 

 
図 2.3-30 ACP1の斑晶ガラス包有物および石基ガラスの酸化チタンのシリカバリエーションダイヤ

グラム．赤丸：斑晶ガラス包有物．青円盤：石基ガラス． 
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図 2.3-31 ACP1の斑晶ガラス包有物および石基ガラスの酸化カリウムのシリカバリエーションダイ

ヤグラム．赤丸：斑晶ガラス包有物．青円盤：石基ガラス． 

 
 
 

 

図 2.3-32 酸化カリウムが比較的少ない斑晶ガラス包有物のホストの反射電子像 
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図 2.3-33 ACP1に含まれる融食形を呈する斜方輝石の反射電子像 

 

 
図 2.3-34 ACP1 噴火の初期に放出した斑晶ガラス包有物の二酸化炭素と含水量 
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 ACP1 に含まれる斑晶ガラス包有物の二酸化炭素と含水量は(図 2.3-34， 図 2.3-35， 図 2.3-
36)，これらの濃度が増加するにつれメルトのシリカ濃度も高まる傾向を示している．これはマ

グマの結晶化によってメルトにこれらの揮発成分が濃集したことを示している．もしマグマが揮

発成分に飽和すると，含水量はほぼ一定のまま二酸化炭素濃度が急激に低下する変化を示すはず

であるが，そのような傾向はみられず，原点を中心とした扇形の領域に分布している．したがっ

て ACP1 のマグマは，図 2.3-3 に示した阿蘇の他の噴出物と同様に，揮発成分に不飽和だったと

考えられる． 
 

 
図 2.3-35 ACP1 噴火の中期に放出した斑晶ガラス包有物の二酸化炭素と含水量 

 
 
 ACP1 中の斑晶ガラス包有物の二酸化炭素と含水量には時間変化がみられ，噴火の後半ほどこ

れらの濃度が高い(図 2.3-34， 図 2.3-35， 図 2.3-36)．含水量が最も高い後期の噴出物において

も，二酸化炭素濃度が低まる傾向は認められないため，マグマは揮発成分に飽和していないと考

えられる(図 2.3-36)．飽和溶解度の圧力依存性を利用して，メルトの二酸化炭素と含水量からマ

グマの圧力を推定することが可能である．しかしながらマグマが揮発成分に飽和していない場合

にはこの手法は適用できない．これらのメルトの揮発成分濃度から推定できる圧力は最低値であ

る．分析値の大半が 300MPa の飽和溶解度曲線の内側に分布していることから，ACP1 のマグ
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マが蓄積されていた場所の圧力は少なくともそれ以上だと推定される．ACP1 の石基ガラスの含

水量は(図 2.3-37)，大半が 100MPa の飽和溶解度曲線の内側に分布している．このことから

ACP1 をもたらしたマグマ供給系の最上部の圧力は 100MPa あるいはそれ以上だと推定でき

る．以上の観察結果を総合すると，阿蘇の地下には水に乏しい玄武岩質マグマ地下 12km以深で

長寿命なマッシュがあり，そこに高温で酸化カリウムに乏しい玄武岩質マグマが注入混合後間も

なく噴火したのが ACP1だと考えられる．ACP1 に含まれる斑晶ガラス包有物の酸化カリウムと

含水量は(図 2.3-38)，図 2.3-2 に示した分類の，脱ガス玄武岩(D)が分化したデイサイト(E)と流

紋岩(A)，そしてそれらの混合メルト(C)の領域に分布する．揮発成分に富む始原的な玄武岩(B)と
それらの分化メルト(F)に相当する分析値はいまのところ認められない． 
 
 

 
図 2.3-36 ACP1 噴火の後期に放出した斑晶ガラス包有物の二酸化炭素と含水量．図 2.3-2 に示

した分類を重ねて示す． 
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図 2.3-37 ACP1の石基ガラスの二酸化炭素と含水量．分析値の大半は 100MPaの飽和溶解度曲線の

内側に分布する． 

 

図 2.3-38 ACP1に含まれる斑晶ガラス包有物の酸化カリウムと含水量．図 2.3-2に示した分類を重

ねて示す． 
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(3)NanoSIMS 分析条件の改良 

 SIMS でガラスの二酸化炭素や水の濃度を分析する際には，真空装置内や試料表面に存在する

これらのガス成分に由来するバックグラウンドを下げるため，一次イオンビームの強度を高める

工夫が必要になる．試料表面から放出されるそれらのガス成分の二次イオン量は，試料内部と外

部(表面)のそれらのガス成分に由来し，このうち前者は一次イオン強度に比例して増加するが，

後者は汚染源の状態によって一定になる．したがって一次イオンビームが強いほど，二次イオン

に占める汚染源からの寄与が相対的に低下するからである． 
 産総研で従来使用していたダイナミック SIMS(Cameca IMS1270)の一次イオンビームは，強

度が 1nA，スポットサイズが 20ミクロンの条件で火山ガス成分の分析を行なってきた．

NanoSIMS の一次イオンビームは数十 pA(たとえば 50pA)で用いる．したがってビーム強度は

20 分の 1 程度である．NanoSIMS は集約されたビームを走査することで観察領域を広げる．も

し 50ミクロン四方をスキャンすれば 1 平方ミクロンあたりの一次イオン密度は 0.02pA/平方ミ
クロンとなり，IMS1270 の 3.2pA/平方ミクロンの 160 分の 1 となる．一次イオンビームが試料

表面を掘り進む速度も 160 分の 1 となるから，仮に IMS1270 で 5 分掘る場合には 800 分も待つ

ことになる．斑晶ガラス包有物のように絶縁物を分析する際には帯電防止のため試料表面を金で

コーティングし，さらに Csイオンビームとは逆極性で約 1000倍量の電子ビームを照射してい

る．一次イオンビームが金の層を掘り進まないかぎり試料表面は観察できない．また，一次イオ

ンビームの焦点を調整するためには，試料表面にあらわれる何らかの「模様」を用いるため，コ

ーティングを掘る必要がある．このように，一次イオンビームの密度が低いと，試料を観察し照

準を合わせる作業にきわめて長い時間がかかり，非効率である． 
 そこで我々は，一次イオンビームの走査範囲を制限することで，ビームの密度を高めることに

した．具体的には，走査範囲を 2ミクロン四方(4 平方ミクロン)にするれば，ビーム密度は

12.5pA/平方ミクロンとなり，ダイナミック SIMS の約 4倍となる．範囲を 1ミクロン四方にす

れば約 16倍となり，コーティングを貫通するのにかかる時間は大幅に短縮される．一次イオン

ビーム強度を様々に変化させて調べたところ，10pA/平方ミクロン程度あれば見掛けのバックグ

ラウンド強度が下げ止まることが判明した(図 2.3-39)．その一方，ビーム強度の密度を高めすぎ

ると帯電を防げなくなり，二次イオンの収率が低下する．勘案の結果，一次イオンビームを 2ミ
クロン四方で走査することに決定した．直径数十ミクロンの斑晶ガラス包有物は産出例が比較的

少なく，数ミクロンの斑晶ガラス包有物の分析が可能になれば，分析数が数十倍に増加する．小

さな物が測定対象になる事は，分析数の増加のみならず，マグマプロセスの理解にとって本質的

に重要である．斑晶ガラス包有物は大きさによって分析結果が異なることがあり，大きさによっ

て斑晶ガラス包有物の成因が異なるためだと考えられているからである(Miyagi et al., 2017)． 
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図 2.3-39 二次イオンカウント比に対する一次イオンビーム密度の効果．産総研のNanoSIMS50Lを
用いて，二酸化炭素と水をほぼ含まない輝石に，電流値と走査範囲を変化させた一次イオンを照射さ

せた．この一次イオンの密度範囲においては，含水量分析用の OH/Si 比はほぼ一定である．一方

C/Si 比は一次イオンの密度が大きくなるにつれ低下し，10-15pA/平方ミクロン以上ではほぼ一定にな

った． 

 
 

 

図 2.3-40 Γ(ガンマ)マーキングの二次イオン像．ガンママーキングにより，斑晶ガラス包有物の照

準合わせと一次イオンビームの焦点合わせの効率が飛躍的に向上した． 
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 一次イオンビームの走査範囲を小さくすると，試料の内部構造が観察できなくなる．この問題を回

避するため，さらに 2つの工夫を行なった．ひとつめは試料の内部構造の情報である．EPMAを用い

て分析箇所の SEM 像をあらかじめ撮影し，NanoSIMSでは光学像を頼りに照準をあわせ，実際に斑

晶ガラス包有物に当たったかどうかを塩素の二次イオンカウントで判断した．もうひとつの課題であ

る，一次イオンビームの焦点合わせに用いる「模様」は，NanoSIMSを用いて試料表面に描いた．具

体的にはビームの走査範囲を 1 ミクロンに絞り，金蒸着膜を貫通するまで照射する(30秒以下)．これ
によって試料表面に「点」が描かれる．ステージを一定量動かす操作を x方向に 1 回，y方向に 2 回

くりかえすと，点はΓ(ガンマ)型の配置となり，上下左右の区別が可能になる．この模様を用いて，

一次イオンの焦点を簡単に合わせることが可能になった(二次イオン像の観察例：図 2.3-40)．またス
テージ座標の数値をもとに，光学像で観察されるΓマークの座標とイオン像のずれを正確に補正する

ことができた． 

 以上の機器操作方法に関して，マニュアルの一部を示す． 
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【分析前の準備】 1 

 2 
●＜Optical Image のピント合わせ＞ 3 
Navigator 画面でホルダ―位置を CCD モードへ移動させる。 4 
サンプルの座標へ Goto（移動）する。 5 
ピントを合わせる。 6 
 1） Optical Image （main タブ → 一番上）を立ち上げる。 7 
 2) キーボードで、 +  を押す。 8 
 3) 座標（XYZ）をポメラにメモしておく。 9 
 4) キーボードの Lock を解除する。 10 
 5) Z 軸のホイールを動かし、ピントを合わせる。 11 
 6) Navigator 画面で Modify Position を押す。 → Z 軸座標が登録される。 12 
 13 
 14 
 15 
 16 
 17 
 18 
 19 
 20 
 21 
●＜ガンマ・マーカーの付け方＞ 22 
Tuning 画面で Beam Off になっていることを確認する。  23 
Navigator 画面で CCD モードであることを確認する。 24 
Optical Image を起動する。（ボード画面 → Main タブ → 一番上のアイコン） 25 

→ アイコン左のランプを確認＞点灯時は縮小化しているので画面下を確認、クリックする。 26 
Navigator 画面でバックラッシュ取りのボタン    を押す。 27 
加工位置に [ → ] 等で移動をする。（X step を適度に変更しながら。← Y step は連動される） 28 
 ホイールを動かし移動することも可能。 29 
 Name の欄にポイント名(試料名など)を入れ → Snap を押すと、位置を記憶することも可。 30 
Optical Image を capture し、Word へ貼り付ける。 31 
Navigator 画面で CCD モードから SIMS モードへ変更する。 32 
Optical Image を最小化しておく。 33 
E gun on を ON にする。（約 2450 DAC であることを確認） 34 
Tuning 画面で Mullti Collection であることを確認する。 35 
Scanning Mode ON ・Raster を 1 (μm) に変更する。 36 
Preset 画面で、Primary Beam を spa 50 にし、 37 
 C4y ＝ 35 ( LF4 で確認)であることを確認する。 38 
Navigator 画面で、加工するポイント A へ Goto で移動する。 39 
  （ポイント A は、試料の目安座標で Modify Position してある位置） 40 

Point A Point B 

Point C 

Y-5μm 
X-10μm 
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＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝ 41 
Tuning 画面で Beam を On にする。 42 
 タイマー を start させる。（約20～30秒） 43 
 通常の50で行うと次の様子が分かる。 44 
 （spa はブラインドしている為、数値は微小となる） 45 
 → Trolley 4 ( F ； フッ素 ) が徐々に下がってくる。 46 
 → Trolley 5 ( Si ; シリコン ) が一度下がり、 47 
      表面コートの Au ( 金 ) が無くなってくると 48 
   数値が上がり始める。          49 
約 30 秒程 照射し続け、跡を付けたら Stop する。 50 
Navigator 画面で、次の加工するポイント B （現在値から Y = –5）へ 51 
 Y 軸「←」を一回押す。（数値入力をし、Enter → Move で移動でも可） 52 

（↑ポイント C は、X = -10 なので X 軸「↓」を２回ゆっくり押す） 53 
  注意；この時に、マウスでカーソルを黄色い座標直接入力位置へ移動してしまうと 54 
      移動する前に、数値がリセットされ現在値に変わってしまうので注意する。 55 
＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝＝ 56 
 → 複数個マーキングの場合、＝ 間を繰り返す。 57 
 58 
●＜マークを RTI 画面で確認する方法＞ 59 
３つのポイントを照射終了したら、Navigator 画面で Preset Position（始点）に Goto で移動。 60 
Tuning 画面で Raster を 25 (μm) に変更する。 61 
Preset 画面で、Primary Beam の 2.5 ｐA に変更する。 62 
Tuning 画面で RTI を押し、SIMS 画面を起動させる。 63 
RTI の設定画面で Counteing Time を 50 にする。 64 
Working frame と Scanning frame は、256 を入れる。（画素数は、確認なので 256 で十分） 65 
Detector は、仮に Trolley 4 ( F ； フッ素 ) と Trolley 6 ( S ； 硫黄 ) を選択しておく。 66 
Scale は、LOG を選択する。（LIN は、白黒が極端すぎて見えにくい為） 67 
Lut は、B & W (Black & White) ← 白黒表示 68 
 （Temperature は、温度表示、Cameca は、カメカ社製表示） 69 
Start する。 → Counteing Time が 50 なので、素早く scanning され画面が表示される。 70 
キーボードの EOP を押し、LOCKを解除する。 71 
キーボード画面で現在の位置をメモしておく。（Oct 90 , Oct 45 , EOS 値） 72 
Z 軸ホイールを動かしながら RTI で表示された画面のフォーカスを合わせる。 73 
 → Trolley が見えにくければ、見やすい Trolley をドラッグすれば変更可能 74 
像が OK そうであれば、Counteing Time を 250 に上げ、Scan のタイミングをみながら、画面を 75 
  capture し、 Word へペーストする。 76 
Close で終了する。（＝ Beam off になる） 77 
 78 
 79 
 80 
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●＜Beam 位置調整＞ 81 
Navigator 画面で、加工されたポイントへ移動。（いずれでも可。数値入力して Enter + Move） 82 
E gun の On を確認する。（約 2450 DAC であることを確認） 83 
Scanning Mode ON ・Raster を 10 (μm)に変更する。 84 
Preset 画面で、Primary Beam が 2.5 pA であることを確認する。 85 
Tuning 画面で Beam を On にする。 86 
RTI を押し、SIMS 画面を起動させる。 87 
RTI の設定画面で Counteing Time を 50 にする。 88 
Working f rame と Scanning frame は、256 を入れる。 89 
Preset 画面で、Primary Beam を 2.5 pA → 12.5 pA へ変更した際に、SIMS 画面で像の位置が動か90 
ないかを確認する。（付箋などを貼ってマーカーの中心位置などで確認する） 91 
 → 動いた場合、キーボードの L1 + Def 2 を押し、LOCKを解除→ホイールで数値を振る。 92 
  → SIMS 画面内で、像が動く。（C1x＝数値が下がる（53 → 47）↓と像が↑へ移動。 93 
                         数値が上がる（53 → 57）↑と像が↓へ移動。 94 
                     C1y＝数値が下がる（112 → 103）↓と像が右→へ移動。 95 
                         数値が上がる（112 → 121）↑と像が左←へ移動） 96 
Preset 画面で、Primary Beam横の□を押し、12.5 pA になっていることを確認し、caｌibを押す。 97 
同様に、Primary Beam を 12.5 pA → 50 pA へも変更し調整、像のブレを無くしておく。 98 
 99 
●＜CCD で撮影＞ 100 
Navigator 画面で SIMS モードから CCD モードへ変更する。 101 
  → 自動で、E gun は off になる。 102 
Optical Image を起動する。（ボード画面 → Main タブ → 一番上のアイコン） 103 
Optical Image を capture し、Word へ貼り付ける。 104 
 105 
●＜Beam Position Adjust＞ 106 
CCD の Optical Image 画面で、ガンマ・マークを見つける。 107 
画面上の Tool内にある Beam Pos Adjust を選択。 108 
十字の中心を、付けられたガンマ・マークのポイント A へ移動させる。 109 
Navigator 画面で、バックラッシュ取りのボタンを押す。 110 
 → 位置がずれた場合には、再度 Beam Pos Adjust を合わせ直す。 111 
キーボードの「＋」を押し、位置座標をポメラへ記入する。 112 
次にノート PC を起動し、SEM 画像データ（分析希望位置）をもとに、 113 
 分析位置へ十字をホイールで移動させる。 114 
（↑全てのガンマで合わせると大変なので、１日に１点のみ十字を合わせ他はその位置差で 115 
 おおよその目安をつけ、座標登録（＝Modify Position）する。 116 
バックラッシュ取りのボタンを押す。（＆位置修正） 117 
希望分析位置が OKであれば、Navigator 画面で Modify Position を押しておく。 118 
 119 
 120 
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(4) まとめ 

 過去に阿蘇カルデラの大規模火砕流噴火をひきおこした「珪長質マグマ」の原材料が，現在の

阿蘇中岳で観察されるような脱ガス活動によって生じた「脱ガス玄武岩」とする作業仮説につい

て論点を整理した．脱ガス玄武岩は阿蘇の地下 12km あるいはそれより深い所で，揮発成分に不

飽和な状態のマッシュとして蓄積されていた可能性がある．阿蘇カルデラの過去の大規模火砕流

噴火は，このマッシュの揮発成分が飽和した後に開始したと思われる．阿蘇カルデラの最新の珪

長質噴火 ACP1 の斑晶ガラス包有物分析値は，マグマ(マッシュ)が揮発成分に不飽和な状態であ

ることを示した．ACP1 の微細組織と組成は，高温(恐らく揮発成分に富む)玄武岩マグマが供給

されたものの，ACP1 のマグマ供給系がまだ揮発成分に飽和していないことを示した．ACP1 は

阿蘇の最新珪長質噴出物であるが，4千年以上前の年代をもつ．阿蘇で次の大規模火砕流噴火が

遠い先かどうかを判断するには，ACP1以後の噴出物についても斑晶ガラス包有物の分析を行な

う必要がある．マグマ供給系が揮発成分に飽和したことを検出するためには，多数の斑晶ガラス

包有物の二酸化炭素と水の両方の濃度を測定する必要があり，今年度行なった NanoSIMS 分析

の空間解像度向上と分析時間の短縮により，この目的に沿った分析が可能になった． 
 阿蘇カルデラの事例研究から生まれた「火道内マグマ対流脱ガスによる大規模珪長質マグマ成

因モデル」は，現時点において，類似の先行研究が認められない．この作業仮説モデルを他のカ

ルデラ火山の噴火活動予測に役立てるためには，以下の(a)〜(c)を十分検討することによって，

当該モデルの信憑性・一般性を確認する必要がある．(a)火道内マグマ対流脱ガスによる脱ガス

マグマの生成は，他のカルデラ火山でも起こる一般的事象なのか，それとも阿蘇だけの特殊な事

象なのか．(b)先行研究が提示した大規模カルデラ火山のマグマ供給系モデルに本研究の考え方

を適用した場合，どのような問題がどのように解決されるのか．(c)脱ガス玄武岩の結晶化によっ

て生じた特に珪長質マグマは，どのような経緯で噴火に至るのか．現時点で，モデルが求める阿

蘇のカルデラ形成噴火に先行した玄武岩マグマの長期継続脱ガス活動の証拠は確認できていない

が，カルデラ形成噴火の多様性を理解する上では，このような検討は有益であろう． 
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