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2.4 洞爺カルデラ噴出物の岩石学的検討 

【実施内容】 

 1.3章に記述した約 11万年前の洞爺カルデラ形成噴火とその先行噴火の噴出物について岩石学

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

至るマグマ過程を明らかにする． 
今年度は，代表的な露頭において試料を採取し，本質タイプごとに岩石記載，全岩化学組成分析，

鉱物組成分析などを行い，メルト包有物の揮発性成分分析結果も利用して洞爺カルデラ形成噴火

のマグマ供給系の構造を明らかにするとともに，斑晶鉱物の累帯構造解析および U-Th 放射年代

測定からマグマプロセスの時間スケールについて予察的な検討を行った．洞爺カルデラ噴出物は，

斑晶に乏しい主珪長質マグマ，斑晶に富む副珪長質マグマと苦鉄質マグマに区分できるが，主珪

長質マグマと副珪長質マグマ・苦鉄質マグマとは同位体比が異なっていることから，主珪長質マ

グマと副珪長質マグマを苦鉄質マグマからの結晶分別作用で生成することは不可能であり，地殻

物質などの部分溶融によって生成された可能性が高い．斑晶鉱物の累帯構造解析から予察的に

見積もると，主珪長質マグマの集積はステージ１噴火開始の少なくとも 500 年以上前から，副珪

長質マグマの集積は噴火の 80 年前頃から始まっていたと考えられ，その後，苦鉄質マグマの貫

入がステージ２噴火開始の２週間前頃から始まり，短時間で大規模噴火に至った可能性が高い． 
 
【調査・研究成果】 

2.4-1. 本質物質の岩石学的特徴 
(1) 記載岩石学的特徴 
これまでの地質学的研究によって，洞爺カルデラ形成噴火は，時間間隙をはさんで本質物質の

構成比が異なるステージ１（ユニット１〜ユニット３）およびステージ２（ユニット４〜ユニッ

ト６）に区分され，噴出量の時間変化から噴火の推移が明らかにされた（図 2.4-1）．洞爺カルデ

ラ形成噴火の地質学的研究では，本質物質は，斑晶に乏しい白色軽石（CP タイプ），斑晶に富む

白色軽石（CR タイプ），縞状軽石・灰色軽石（gray,band タイプ）の大きく 3 つに分類され（図

2.4-2），ステージ１では CP タイプのみ，ステージ２では CP タイプに加えて CR タイプおよび

gray,band タイプが出現し始め，噴火最盛期のユニット５，その後のユニット６と CR タイプお

よび gray,band タイプの割合は時間とともに増加することが明らかにされた（図 1.3-19）．しか

しながら，gray,band タイプの中にかんらん石を含む安山岩質軽石が１試料発見されたため，以

下では CP タイプ，CR タイプ，gray,band タイプに andesite タイプを加えた４つに区分して岩

石学的検討を行った． 
 CP タイプは白色の流紋岩質軽石で，気泡は繊維状の形態を示すものが多い（図 2.4-2，図 2.4-
3）．ステージ１は斑晶量 2vol%以下であるが，ステージ２で増加する傾向があり，最も SiO2の低

い試料では 10vol%程度と斑晶に富む（図 2.4-3，図 2.4-4）．斑晶鉱物は直径数mm 以下の斜長石

が大部分を占めるが，その他に直径数mm 以下の石英，直径 0.5mm 以下の斜方輝石，鉄チタン

酸化物が認められる（図 2.4-4）．ほとんどの斑晶鉱物は自形・清澄で累帯構造を示さないが，無

色透明〜淡褐色のメルト包有物を含む石英・斜長石・斜方輝石や，わずかに累帯構造を示す斜長

石なども存在する（図 2.4-5）． 
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図 2.4-1．洞爺カルデラ形成噴火の噴火推移 
 

 CR タイプは白色〜淡黄色の流紋岩質軽石であり，気泡はスポンジ状の形態を示すものが多い

（図 3-1-1，図 3-1-2）．斑晶量は 10〜25vol%程度で全体的に高く，全岩組成と斑晶量の間に明瞭

な相関関係は認められない（図 3-1-2，図 3-1-3）．斑晶鉱物の大部分は直径数〜5mm 程度の斜長

石・石英からなるが，直径 1mm 以下の斜方輝石のほかに角閃石，鉄チタン酸化物も認められる．

角閃石はカミングトン閃石と普通角閃石からなり，その量比は試料によって様々である．自形〜

半自形の斑晶鉱物が多いが，斜長石には褐色のメルト包有物が多数認められ，半自形〜他形で周

縁部に反応縁を持つ石英も認められる（図 3-1-4）． 
gray,band タイプは，白色部分と灰色部分が多様な割合で混ざっている流紋岩質軽石である（図

3-1-1，図 3-1-2）．気泡の形態は，白色部分は繊維状，灰色部分はスポンジ状であることが多い．

斑晶量 10vol%程度以下で，斜長石，石英のほかに，斜方輝石，単斜輝石，角閃石，鉄チタン酸化

物の斑晶鉱物が認められる（図 3-1-3）．角閃石は大部分が普通角閃石で，まれにカミングトナイ

トを伴う試料もある．自形〜半自形の斑晶鉱物が多く，他のタイプに比べて粒径が小さく苦鉄質

鉱物の割合が高いのが特徴である．斜長石は褐色のメルト包有物を多数含むものと，清澄なもの

があり，明瞭な累帯構造を持つものが多い（図 3-1-4）． 
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図 2.4-2. 本質物質のタイプ． 

 
andesite タイプは SiO2=62wt%の灰色の安山岩質軽石であり，斑晶量は 20vol%程度である（図

2.4-3）．斑晶鉱物としては，斜長石，単斜輝石，斜方輝石，かんらん石，鉄チタン酸化物のほか石

英もわずかに認められる（図 2.4-4）．自形〜半自形の斑晶鉱物が多く，苦鉄質鉱物の割合が高い．

斜長石は褐色のメルト包有物を多数含むものと，清澄なものがあり，いずれも明瞭な累帯構造が

認められる（図 2.4-5）． 
 

 

 
図 2.4-3. 全岩化学組成-斑晶量図． 

白抜きの十字は安山岩． 
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図 2.4-4. 本質タイプごとの斑晶モード組成． 
Gm:石基，Pl:斜長石，Qz:石英，Opx:斜方輝石， 

Cpx:単斜輝石，Am:角閃石，Ol:かんらん石，Ox:鉄チタン酸化物 
 
 

 
図 2.4-5. 本質タイプごとの薄片写真（スケールはすべて左上と同じ）． 



 127 

(2) 全岩化学組成 
 洞爺カルデラ形成噴火噴出物は，かんらん石斑晶を含む 1 試料が SiO2=62wt%程度の安山岩で

ある以外は，すべて SiO2=70wt%以上の流紋岩である．全体としては，横軸 K2O の組成図におい

て高 K2O に収束し低 K2O で発散するトレンドが認められるが（図 2.4-6），ハーカー図では

SiO2=75wt%以上で非常に組成幅が広い（図 2.4-7）．CP タイプは K2O=2.5〜3.5wt%で高 K2O に

集中しているが，その組成幅はステージごとに異なり，ステージ１はいずれの元素でも組成幅が

狭いが，ステージ２では組成幅が広がる（SiO2，Rb，Sr，Ba など）．CR タイプは K2O=1〜2.5wt%
で，K2O，Rb，Sr, Y などの組成幅は CP タイプとは重ならない．K2O-Ba 図の低 K2O側で組成

トレンドが少なくとも２つに分かれているように見えるほか，同様の傾向は多くのハーカー図の

低 SiO2側でも認められる．gray,band タイプは，いずれの元素においても最も組成幅が広く，高

K2O では CP タイプと組成が重なるが，低 K2O側は CR タイプよりも SiO2に乏しく MgO，CaO
などに富むトレンドを示す．このようなCRタイプと gray,bandタイプのトレンドの違いは，Rb，
Y，Zr のハーカー図においても認められ，CR タイプは同じ SiO2で微量元素濃度が大きく変化す

るが，gray,band タイプは SiO2と正または負の相関を示す傾向が認められる．また，gray,band
タイプは，K2O-Ba 図の低 K2O側や SiO2-Ba 図の低 SiO2側で，CR タイプと同様に組成トレン

ドが２つに分かれているように見える．andesite タイプは，compatible元素では濃度が高く他の

タイプとは組成が大きく異なるが，incompatible元素濃度は K2O の低い CR タイプや gray,band
タイプの流紋岩と同程度である． 
 微量元素のコンドライト規格化パターンは，いずれの本質タイプも右下がりのトレンドを示す

が，その傾きや Eu 異常の程度はタイプによって異なっている（図 2.4-8）．CP タイプは，

LREE/HREE が低く，Eu の負異常が最も大きい．ステージ１はステージ２の中間的な特徴を示

す元素が多い．CR タイプは LREE/HREE が最も高く，Eu の負異常は小さく多様で，負異常が

ほぼ見られない試料や正異常を示す試料も存在する． gray,band タイプは CP タイプに類似した

特徴を示すが，LREE/HREE が高く Eu の正異常を示す試料もある．andesite タイプは，希土類

元素濃度が全体に低く，LREE/HREE が低く Eu の異常も小さい． 
 同位体比組成は，143Nd/144Nd，207Pb/204Pb，208Pb/204Pb は本質物質のタイプによらずほぼ一定

であるが，87Sr/86Sr および 206Pb/204Pb は高 K2O側と低 K2O側で異なる値を示し，全体として下

に凸の緩やかな曲線を描く（図 2.4-9）．CP タイプは 87Sr/86Sr=0.4039〜0.7040 程度と高く，ス

テージ１の組成は集中するが，ステージ２ではややばらついた組成を示す．206Pb/204Pb はいずれ

も 15.52〜15.53 で，低い値に収束している．一方で CR タイプの 87Sr/86Sr は 0.7038〜0.7039 と

低く，206Pb/204Pb は 15.525〜15.54 で K2O の低い試料ほど 206Pb/204Pb が高い傾向がある．

gray,band タイプの同位体比組成は，高 K2O側では CP タイプとほぼ同じで，87Sr/86Sr は組成幅

が広く 206Pb/204Pb は組成幅が狭い．一方で gray,band タイプの低 K2O側と andesite タイプは，

ともに CR タイプと類似した組成を示す． 
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図 2.4-6. K2O-主要・微量元素組成図（白抜きの十字は，andesite タイプ）． 
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図 3-1-7. SiO2-主要・微量元素組成図（白抜きの十字は，andesite タイプ）． 
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図 3-1-8. 希土類元素組成のコンドライト規格化図． 
コンドライト組成は Sun & Mcdonough（1989）を引用. 

黒い点線は，CP タイプの組成範囲．青線はステージ１，水色はステージ２の CP 組成． 
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図 2.4-9. K2O-同位体比組成図（白抜きの十字は，andesite タイプ）． 
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(3) 鉱物化学組成 
洞爺カルデラ形成噴火噴出物の斑晶鉱物組成は同じ本質タイプの中でも多様であるが，タイプ

ごとに共通して存在する斜長石，斜方輝石，磁鉄鉱の組成がそれぞれ異なる（図 2.4-10〜図 2.4-
13）． 

CP タイプは，An=10〜20 の斜長石，Mg#=24〜30 の斜方輝石，Mg/Mn=0.1〜0.3 の磁鉄鉱斑

晶によって特徴づけられる（図 2.4-10）．ステージ１やステージ２の全岩 K2O が高い試料ではほ

ぼこの組成の斑晶のみでユニモーダルな組成分布を示すが，ステージ２の全岩 K2O が低い試料

では，これらに加えて Mg#=30〜55 の斜方輝石や Mg/Mn=1.3〜1.7 の磁鉄鉱，イルメナイトも認

められた．ステージ１では大部分の斑晶鉱物は明瞭な累帯構造を示さないが，わずかに逆累帯を

示す Mg#=26 以下の斜方輝石も認められる（図 2.4-13）．ステージ２ではステージ１よりも中心

部・周縁部ともに組成幅は広がるが，Mg に富む斜方輝石・磁鉄鉱を含め大部分の斑晶鉱物は明

瞭な累帯構造は示さない． 
 CR タイプは斑晶鉱物の組成幅が広く試料によって組成幅も多様であるが，An=30〜40 の斜長

石，Mg#=50〜60 程度の斜方輝石，Mg/Mn=1〜2 の磁鉄鉱およびイルメナイト斑晶は全ての試料

に共通して存在する（図 2.4-11）．また全岩 K2O が最も高い試料を除き Mg#=36〜56 のカミング

トナイトが認められるほか，試料によっては Mg#=56〜66 の普通角閃石を含む．これらの斑晶の

ほかに，CP タイプに認められる An=10〜20 の斜長石，Mg#=24〜30 の斜方輝石，Mg/Mn=0.1〜
0.3 の磁鉄鉱斑晶や，An>40 の斜長石および Mg#>60 の斜方輝石や Mg/Mn=2〜5 の磁鉄鉱が共

存するが，その組み合わせは試料により異なる．CR タイプの斜長石は，An<20 では逆累帯を示

すものが多いが，それ以上では正累帯構造を示すものが増加し，An>50 の斜長石は大部分が顕著

な正累帯構造を示す（図 2.4-13）．斜方輝石や磁鉄鉱斑晶の大部分は顕著な累帯構造を示さない

が，Mg#=60 前後の斜方輝石や Mg/Mn>5 の磁鉄鉱は正累帯構造を示すものが多い．またカミン

グトナイトは逆累帯構造を示すものが多いが，普通角閃石は明瞭な累帯構造は示さない． 
 gray, band タイプと andesite タイプは，全岩 K2O によって斑晶組み合わせも斑晶鉱物の組成

も異なるが，いずれの試料にも An=60〜80 程度の斜長石，Mg#=60〜70 程度の斜方輝石，Mg#=70
〜75 程度の単斜輝石，Mg/Mn=3〜5 の磁鉄鉱斑晶が認められる（図 2.1-12）．また，CP タイプ

に認められる An=10〜20 の斜長石，Mg#=24〜30 の斜方輝石，Mg/Mn=0.1〜0.3 の磁鉄鉱斑晶

のいずれかが共存しているのが特徴で，全岩 K2O=2.59 と最も高い試料ではこのタイプの量比が

高い．そのほかに，gray, band タイプには Mg#=62〜68 の普通角閃石が，andesite タイプには

Fo=71〜74 のかんらん石斑晶と Mg/Mn=7〜25 の磁鉄鉱斑晶が認められる．gray, band タイプ，

andesite タイプともに，An>50 の斜長石，Mg#=70 前後の斜方輝石，Mg#>70 の単斜輝石，

Mg/Mn>5 の磁鉄鉱が顕著な正累帯構造を示す．逆累帯構造を示す斑晶もわずかに認められるが，

CP タイプに認められる An=10〜20 の斜長石，Mg#=24〜30 の斜方輝石，Mg/Mn=0.1〜0.3 の磁

鉄鉱斑晶はほとんど累帯構造を示さない（図 2.4-13）． 
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図 2.4-10. CP タイプの斑晶鉱物組成（*は複数粒子を処理した試料）． 

 
 

 
図 2.4-11. CR タイプの斑晶鉱物組成． 
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図 2.4-12. gray, band タイプおよび andesite タイプの斑晶鉱物組成． 
 
 

 
図 2.4-13. 本質タイプごとの斑晶鉱物中心部-周縁部組成． 
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2.4-2. マグマタイプ 
洞爺カルデラ形成噴火噴出物の本質物質（CP タイプ，CR タイプ，gray, band タイプ，andesite

タイプ）は，斑晶量や斑晶組み合わせ，全岩化学組成，鉱物化学組成など多様であり，CP タイプ

を除けば斑晶中心部組成の組成幅が広くマグマ混合の影響を受けていたと考えられる（図 2.4-10
〜図 2.4-12）．しかしながら，全岩化学組成図においてタイプごとの明瞭な直線トレンドは認め

られず（図 2.4-6，図 2.4-7），それぞれ単純な 2 端成分マグマ混合ではないと考えられる．そこ

で，本研究では洞爺カルデラ形成噴火噴出物が多様な苦鉄質鉱物を含むことに注目して，それら

の集合斑晶組み合わせから噴火に関与したマグマタイプを推定した（図 2.4-14〜図 2.4-15）．以

降，斜長石を Pl，Mg#=24-30 の斜方輝石を Eu，Mg#>30 の斜方輝石を Opx，単斜輝石を Cpx，
角閃石のうちカミングトナイトを Cum，普通角閃石を Hb，かんらん石を Ol，磁鉄鉱を Mt，イ

ルメナイトを Il，石英を Qz と表記する（図 2.4-14）． 
 

 

図 2.4-14. 本質タイプごとの斑晶中心部組成． 
 
 

 図 3-2-2 は，Mt と集斑晶を形成する鉱物組み合わせとその組成関係を示した図である．これに

よると，Mt の Mg/Mn が上昇するにつれて，苦鉄質鉱物の組み合わせが Eu，Il+Opx+Cum，

Il+Opx+Hb，Il+Opx+Cpx，Opx+Cpx+Ol，Cpx+Ol と変化していくことが読み取れる．そこで，

本質タイプごとに集斑晶組み合わせを調べていくと，全体としては 6種類の集斑晶が識別できた

（図 3-2-3）．CP タイプには Eu で特徴づけられる CP-Eu のみであったが，CR タイプには Opx
で特徴づけられる CR-Opx が主体で，その他に Cum で特徴づけられる CR-Cum および CP-Eu
が少量認められた．また，gray, band タイプには Opx と Cpx で特徴づけられる CR-2Px が主体

でその他に Hb で特徴づけられる CR-Hb が，andesite タイプには Ol と Cpx で特徴づけられる
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M-Ol と Opx と Cpx で特徴づけられる CR-2Px がほとんどで，その他に CP-Eu を少量伴ってい

る． 
 
 

 
図 2.4-15. 磁鉄鉱（Mt）と集斑晶を形成する鉱物組み合わせとその組成関係． 

 
 

 

図 2.4-16. 本質タイプごとの集斑晶組み合わせ． 
括弧は直接集斑晶を形成していないもの（磁鉄鉱の組成などから推定）． 
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2.4-3. マグマ供給系の構造と混合関係 
 本研究ではカルデラ形成噴火のマグマシステムを，斑晶に乏しい主珪長質マグマ（CP-Eu），斑

晶に富む副珪長質マグマ（CR-Opx, CR-Cum，CR-2Px，CR-Hb），苦鉄質マグマ（M-Ol）の３つ

に分類した（図 2.4-17〜図 2.4-19）． 
主珪長質マグマ（CP-Eu）は，ユーライト（Eu）によって特徴づけられるマグマで斑晶量は 5vol%

以下である．ステージ１では CP タイプは CP-Eu のみからなり全岩化学組成幅も狭いのに対し

て，ステージ２では全岩化学組成幅がステージ１よりも広く，全岩 K2O の低い試料では CP-Eu
のほかに Mg に富む斜方輝石や磁鉄鉱・イルメナイトが認められる（図 2.4-17）．このことは，ス

テージ２の CP タイプがマグマ混合の影響を受けていることを示唆しており，本研究では，混合

の影響が認められないステージ１の CP タイプを主珪長質マグマ（CP-Eu）として定義した． 
 

 

図 2.4-17. 主珪長質マグマ（CP-Eu）の特徴． 
☆は EPMA 分析試料．赤の点線および赤の☆がステージ１の組成． 

 
 
副珪長質マグマは非常に多様で，CR-Opx, CR-Cum，CR-2Px，CR-Hb が認められた．CR タ

イプでは CR-Opx, CR-Cum が CP-Eu と，gray,band タイプでは CR-2Px，CR-Hb が CP-Eu が

混合することによって全岩化学組成の多様性が生じたと考えられる（図 2.4-18）．混合後のマグ

マは，大部分が斑晶量 10-25vol%程度である．andesite タイプでは，苦鉄質マグマ（M-Ol）と副

珪長質マグマの CR-2Px が CP-Eu と混合していると考えられ斑晶量は 25vol%程度であり，CR-
2Px は gray,band タイプと andsite タイプの両方に存在している． 
 これらをステージごとにみると，ステージ１では主珪長質マグマの CP-Eu が単独で噴出して

いたが，ステージ２では多様な副珪長質マグマと主珪長質マグマ，また副珪長質マグマ同士が混
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合して噴出しており，さらに苦鉄質マグマもこれらの珪長質マグマに貫入していたと考えられる

（図 2.4-19）． 

 

図 2.4-18. 副珪長質マグマおよび苦鉄質マグマの特徴と混合関係． 
 
 

 
図 2.4-19. ステージ２におけるマグマの混合関係． 
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2.4-4. マグマの成因関係 
洞爺カルデラ形成噴火のマグマシステム（主珪長質マグマ，副珪長質マグマ，苦鉄質マグマ）

のうち，主珪長質マグマと副珪長質マグマ・苦鉄質マグマとは同位体比が異なっており，主珪長

質マグマで Sr 同位体比が高く，206Pb 同位体比が低い（図 2.4-20）．また，副珪長質マグマは苦

鉄質マグマよりも，206Pb 同位体比がやや低い．大規模珪長質マグマの主な成因としては，苦鉄質

マグマからの結晶分別作用（Miyagi et al., 2012; Parker et al., 2012）や地殻物質の部分溶融

（Hildreth & Wilson, 2007; Streck & Grunder, 2008; Deering et al., 2011）があるが，同位体比

の違いから，洞爺カルデラ形成噴火の主珪長質マグマと副珪長質マグマを苦鉄質マグマからの結

晶分別作用で生成することは不可能であり，地殻物質などの部分溶融によって生成された可能性

が高い．またステージ２の CP タイプの Sr 同位体比組成幅や，副珪長質マグマの 206Pb 同位体比

組成幅が広いことから，マグマ周辺の地殻物質やそれぞれの起源物質が同位体的に不均質であっ

たと考えられる．このように，それぞれに組成幅を持つマグマ同士が混合することによって，

La/Yb，Sr 同位体比，206Pb 同位体比の組成変化が生じたと考えられる． 
 
 

 
図 2.4-20. マグマの成因関係． 

星印は副珪長質マグマおよび苦鉄質マグマの最も K2O に乏しい組成． 
CR-Opx と CR-Cum は 1点とピンクの範囲で代表させた．CR-2Px は不明（CR-Hb と M-Ol の
中間領域）．水色の範囲はステージ２の CP タイプの組成範囲．青線はマグマ混合による組成変

化． 
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2.4-5. マグマの温度・圧力 
 各マグマの温度および圧力を見積もるために，集斑晶組み合わせおよびその組成から（図 2.4-
16），地質温度圧力計を用いてマグマの温度・圧力条件を見積もった．また主珪長質マグマについ

てはマグマ溜まり深度を推定することを目的としてメルト包有物の揮発性成分の分析を行ったほ

か（図 2.4-21），副珪長質マグマの CR-Opx,Cum とともに Rhyolite-MELTS による相平衡モデ

ル計算を実施した（図 2.4-22）．得られた温度・圧力をまとめた図を図 2.4-23 に示す． 
 メルト包有物の揮発性成分分析は，ステージ２の CP タイプ軽石を鉄乳鉢で軽く砕いて石英斑

晶を取り出し，メルト包有物を含むように斑晶の両面研磨薄片を作製して行った．顕微 FT-IR を

用いて透過赤外分光分析を行い，H2O 分子（5250 cm–1），OH基（4500 cm–1），CO2分子（2350 
cm–1）の吸光度を測定した．吸光度とランベルトベール則から，H2O (H2O 分子+OH)と CO2分

子の濃度を計算した．分析した斑晶粒子の個数は 7 個，メルト包有物の数は 11 個である．その

結果，メルト包有物はすべて透明度が高く新鮮であり，二次的な結晶化や変質を蒙っていなかっ

た（図 2.4-21）．トータルの H2O濃度（H2O 分子+OH）は 0.6～5.4 wt%であった．CO2分子の

濃度は，１つのメルト包有物のみ 35 ppm であり，それ以外は 0（検出限界以下）であった．図

2.4-21 から，最高飽和圧力はおよそ 150 MPa と読み取ることができる．メルト包有物に含まれ

る揮発性成分は，噴火時に斑晶からリークし，濃度が低下することがある．ここでは最高圧力の

150 MPa を仮にマグマ溜まりの圧力とする．地殻構成物質およびマグマの平均密度を 2400 kg 
m–3とすると，150 MPa に相当する深さは 6.4 km となる． 
 
 

 
図 2.4-21. 石英斑晶中のメルト包有物と H2O と CO2の濃度分析結果． 

等圧線は Duan (2014)の溶解度モデルにより計算． 
 



 141 

 メルト包有物分析の結果からカルデラ形成噴火の珪長質マグマの含水量を 6wt%と仮定して，

CP-Eu と CR-Opx, Cum について Rhyolite-MELTS による相平衡モデル計算を行い，それぞれ

の斑晶組み合わせおよび斑晶量を最も良く再現できる条件を検討した（図 2.4-22）．その結果，

CP-Eu では正長石（Orthoclase）がなく斑晶量が 5%以下に近い温度 750℃前後かつ圧力 1.5〜
3kbar 程度となった．一方，CR-Opx, Cum は，MELTS によると Opx と Cum は平衡共存せず

低温になると Opx に替わって Cum が晶出し始める．この結果は CR-Opx と CR-Cum 中の Mt-
Il温度計の結果とも一致しており（図 2.4-23），温度 730〜780℃程度，圧力 2〜3kbar 程度が妥

当であると考えられる． 
 
 

 
図 2.4-22. Rhyolite-MELTS（Gualda et al., 2012a）による相平衡モデル計算結果． 

揮発性成分分析によって求められた最大含水量から H2O=6wt%と仮定． 
酸素分圧は NNO〜QFM+2 で計算し，CP-Eu および CR-Cum の斑晶組み合わせおよび斑晶量

を最も良く再現できる条件を黄緑のハッチで示した． 
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 これらを総合すると，各マグマの温度は主珪長質マグマの CP-Eu では 750℃前後，副珪長質マ

グマでは 740℃〜970℃程度で，CR-Cum，CR-Opx，CR-Hb，CR-2Px の順に高くなっており（図

2.4-23），これらの傾向は各マグマの磁鉄鉱 Mg/Mn が次第に上昇することと整合的である（図 2.4-
23）．この傾向から考えると，苦鉄質マグマの M-Ol は CR-2Px よりもさらに高温であると推測

される．一方でマグマの深度は，主珪長質マグマの CP-Eu と副珪長質マグマのうち CP-Cum，

CP-Opx，CR-Hb は 1.5〜3kbar 程度でほぼ同様の値を示すが，CR-2px では 3〜6bar と深いこと

が明らかになった（図 2.4-23）． 
 
 

 

図 2.4-23. 地質温度圧力計および熱力学モデルより推定された各マグマの温度圧力条件． 
R-Melts: Gualda et al.（2012a）．opx-liq.: Putirka（2008）．mgt-ilm: Spencer & Lindsley（1981），
Anderson & Lindsley（1988）．hbl: Putirka（2016），Ridorfi & Renzulli（2012）． 2px: Putirka
（2008）．
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2.4-6. マグマ供給系のモデル 
洞爺カルデラ形成噴火では，斑晶に乏しい主珪長質マグマ（CP-Eu）と斑晶に富む副珪長

質マグマ（CR-Cum，CR-Opx，CR-Hb，CR-2Px），および苦鉄質マグマ（M-Ol）が噴出して

おり，これらのうち CP-Eu ，CR-Cum，CR-Opx，CR-Hb はほぼ同じ深度に，CR-2Px と M-
Ol はより高温で深部に存在していたと考えられる（図 2.4-23，図 2.4-24）．また，メルトに富

む CP-Eu は斑晶に富むマッシュ状のマグマ群に比べて Sr 同位体比が高く，206Pb 同位体比

が低いことから（図 2.4-20），両者は同位体比の異なる起源物質に由来する可能性が高い． 
カルデラ形成噴火は，小規模なマグマ水蒸気噴火で始まりほどなく火砕流噴火に移行，そ

の後噴火の規模を減じたがこの間は浅部のメルトに富む CP-Eu のみが噴出していた（図 2.4-
25，ステージ１）．その後一旦噴火は収まって時間間隙があったと考えられるが，深部から

の苦鉄質マグマの貫入によってより浅部のマッシュ状副珪長質マグマも活動に関与し始め噴

火が再開，火道が一気に拡大して大規模火砕流噴火を発生しつつ，陥没が始まった（ステージ２）．

この噴火によって浅部の CP-Eu がほぼ消費されたために，マグマ溜まりが崩壊してカルデ

ラを形成，マッシュ状の副珪長質マグマや苦鉄質マグマが強制的に排出されたと考えられる． 
 

 
図 2.4-24. マグマ供給系の構造． 

 
 

 
図 2.4-25. 噴火推移のモデル図． 
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2.4-7. マグマ集積および噴火の時間スケール 
 大規模カルデラ噴火におけるマグマプロセスの時間スケールについては様々な手法で推定され

ているが（例えば図 2.4-26），マグマの集積や噴火直前の時間スケールの推定は主に斑晶鉱物の

累帯構造を解析することによって行われている（Charlier et al., 2007; Wark et al., 2007; Druitt 
et al., 2012; Gualda et al., 2012b; Matthews et al., 2012; Allan et al., 2013; Chamberlain et al., 
2014; Till et al., 2015; Barker et al., 2016; Gualda & Sutton, 2016; Cooper et al., 2017; 
Matsumoto et al., 2018; Jollands et al., 2020）． 
 
 

 
図 2.4-26. Bishop Tuff におけるマグマ進化の時間スケール（Jollands et al. ,2020）． 
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 洞爺カルデラ形成噴火では，ステージ１ではメルトに富む主珪長質マグマ（CP-Eu）が噴出

し，ステージ２では苦鉄質マグマの貫入によるマッシュ状副珪長質マグマの噴出・崩壊が起

こっていたと考えられる．このような噴火推移とマグマ供給系の構造を考慮して，マグマの

集積・噴火の時間スケールをどのように解析すればよいかを検討した． 
 まずステージ１では，他のマグマの影響はほぼ認められず，拡散時間の短い磁鉄鉱を含め

多くの斑晶鉱物は累帯構造を示さない（図 2.4-27）．しかしながら稀に結晶内部に弱い累帯

構造を示す斜方輝石斑晶が存在し，これらは中心部で Mg#=24〜26，周縁部で Mg#=27 の弱い

逆累帯構造を示しており（図 2.4-28），主珪長質マグマ集積時に組成差が小さいマグマ同士の

混合（internal mixing）が起きていたことを示唆している．これらを 750℃での Fe-Mg拡散
係数で計算するとおよそ 60〜540 年程度であり，主珪長質マグマの集積はステージ１噴火開始の

少なくとも 500 年以上前から始まっていたと考えられる． 
 

 
図 2.4-27. 累帯構造の特徴． 

 
 

 

図 2.4-28. 主珪長質マグマ（CP-Eu）由来の斜方輝石 4粒子の累帯構造． 
赤線が写真の斜方輝石斑晶の分析結果． 
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 一方ステージ２では，大部分の斑晶鉱物が結晶内部〜周縁部にかけて複雑で顕著な累帯構造を

示す（図 2.4-27）．斜方輝石や石英内部の累帯構造はマグマ集積の，斜方輝石や石英の外縁部や

磁鉄鉱に認められる累帯構造は苦鉄質マグマの貫入〜ステージ２噴火開始の時間スケールを示し

ていると考えられる．石英の累帯構造は多様で，CL 画像において中心部が明るい（Ti 濃度が高

い）粒子と暗い（Ti濃度が低い）粒子があるが，中心部が暗い粒子はリムから 100〜300µm 程度

で顕著な逆累帯構造を示すことが多い（図 2.4-29）．これらを 800℃での Ti拡散係数で計算する

とおよそ 12〜80 年程度となり，副珪長質マグマの集積（副珪長質マグマ同士あるいは主珪長質

マグマとの混合も含む）は噴火の 80 年前頃から始まっていたと考えられる．一方で，磁鉄鉱は特

に苦鉄質マグマ由来の斑晶で顕著な正累帯構造を示しており（図 2.4-30），900℃での Ti 拡散係
数で計算するとおよそ 10〜12 日程度となった．このことは，苦鉄質マグマの貫入がステージ２

噴火開始の２週間前頃から始まったことを示唆しており，短時間で大規模噴火に至った可能性が

高い． 
 

 
図 2.4-29. 副珪長質マグマ中の石英 3粒子の累帯構造（CL画像）． 

赤線が写真の石英斑晶の分析結果． 
 
 

 

図 2.4-30. 苦鉄質マグマ（M-Ol）由来の磁鉄鉱 3粒子の累帯構造． 
赤線が写真の磁鉄鉱斑晶の分析結果． 
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2.4-8. カルデラ形成噴火に関わるマグマプロセスの時間スケール 
 本課題では，詳細な物質科学的解析によって明らかにされたマグマプロセスをベースとし

て，位置づけが明確である試料を対象に U-Th 放射非平衡測定を行うことにより，カルデラ

形成噴火に関わる膨大な量の珪長質マグマが準備された時間スケールを明らかにすること

を目的とする．本年度は主に，洞爺カルデラ噴出物についての U-Th 放射非平衡の測定を行

った． 
洞爺カルデラの噴出物については，昨年度に予察的に CP タイプに属する１試料（SiO2 

~77 wt.%）の U-Th 放射非平衡を測定したが，今年度は多様な試料をおおよそ網羅するよう

に１２試料を選び，U-Th 放射非平衡の測定を行った．その結果，洞爺カルデラ噴出物の全

体でみると，(230Th/232Th)比が 0.6 から 1.1 と，極めて大きな多様性を示すことが明らかに

なった（図 2.4-31）．タイプごとにみると，噴出物の大半を占める無斑晶質な CP タイプの

軽石（洞爺 CP）については，ほぼウランに過剰な放射非平衡を示す一方で，その他のタイ

プ（洞爺 CR）についてはほとんどがトリウムに過剰な放射非平衡を示した．このことから，

主珪長質マグマとその他のマグマは，全く異なったプロセスによって生成したことが示唆さ

れる． 
昨年度に測定した有珠山の噴出物のデータと比較すると，洞爺カルデラの無斑晶質な流紋

岩試料は有珠山歴史時代の流紋岩試料（Us-b）とは異なった（230Th/232Th）比を有すること

から，両者の直接的な成因関係はないと判断される．また，近隣の支笏カルデラの試料とも

異なった U-Th 放射非平衡の特徴を示しており，ソースの地殻物質が全く異なっていた可能

性が考えられる． 
 
 

 

図 2.4-31. 洞爺カルデラ，有珠山，支笏カルデラ噴出物の U-Th 放射非平衡． 
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2.4-9. まとめおよび今後の課題 
 
１． カルデラ形成噴火噴出物について岩石学的検討を行った結果，カルデラ形成噴火のマグマ

システムは，斑晶に乏しい主珪長質マグマ（CP-Eu），斑晶に富む副珪長質マグマ（CR-
Opx, CR-Cum，CR-2Px，CR-Hb），苦鉄質マグマ（M-Ol）の大きく３つに分類された．

主珪長質マグマと副珪長質マグマ・苦鉄質マグマとは同位体比が異なっていることから，

主珪長質マグマと副珪長質マグマを苦鉄質マグマからの結晶分別作用で生成することは

不可能であり，地殻物質などの部分溶融によって生成された可能性が高い． 
２． カルデラ形成噴火は，小規模なマグマ水蒸気噴火で始まりほどなく火砕流噴火に移

行，その後噴火の規模を減じたがこの間は浅部のメルトに富む CP-Eu のみが噴出し

ていた．その後一旦噴火は収まって時間間隙があったと考えられるが，深部からの苦

鉄質マグマの貫入によってより浅部のマッシュ状副珪長質マグマも活動に関与し始め

噴火が再開，火道が一気に拡大して大規模火砕流噴火を発生しつつ，陥没が始まった（ス

テージ２）．この噴火によって浅部の CP-Eu がほぼ消費されたために，マグマ溜まり

が崩壊してカルデラを形成，マッシュ状の副珪長質マグマや苦鉄質マグマが強制的に

排出されたと考えられる． 
３． マグマの集積・噴火の時間スケールを斑晶鉱物の累帯構造解析から予察的に見積もっ

た結果，主珪長質マグマの集積はステージ１噴火開始の少なくとも 500 年以上前から，

副珪長質マグマの集積（副珪長質マグマ同士あるいは主珪長質マグマとの混合も含む）は

噴火の 80 年前頃から始まっていたと考えられ，その後，苦鉄質マグマの貫入がステージ

２噴火開始の２週間前頃から始まり，短時間で大規模噴火に至った可能性が高い． 
４． 洞爺カルデラ形成噴火噴出物について U-Th 放射非平衡の測定を行った結果，極めて

大きな多様性を示し，CP タイプの軽石（主珪長質マグマ）がほぼウランに過剰な放

射非平衡を示す一方で，その他のタイプはほとんどがトリウムに過剰な放射非平衡を

示した．このことから，主珪長質マグマとその他のマグマは，全く異なったプロセス

によって生成したことが示唆される．このような特徴は後カルデラ火山の有珠山や近

隣の支笏カルデラ形成噴火噴出物とも異なり，ソースの地殻物質が全く異なっていた

可能性が考えられる． 
 

 今後は，地質学的研究によって得られた結果をとりまとめていくとともに，岩石学的研究では

特にマグマプロセスの時間スケールについて，U-Th 年代測定と鉱物組成累帯構造分析からさら

に詳細に検討していく予定である．最終的には，これらの結果を支笏カルデラ形成噴火のものと

比較検討し，支笏-洞爺火山地域の珪長質マグマの生成メカニズムや集積・噴火過程を解明する一

助としたい． 
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2.5 屈斜路・摩周カルデラ噴出物の岩石学的検討 

【実施内容】 

 本年度は，屈斜路カルデラで 3.9 万年前に発生した最新のカルデラ形成噴火 KP1(125 立方キ

ロ)の直前に噴出した一連の降下火砕堆積物の化学分析および斑晶ガラス包有物の揮発成分濃度

分析を行ない，大規模噴火に至るマグマ供給系の時間発展と深度を推定した． 
 その結果，大規模カルデラに先行して，medium-K のマグマ(屈斜路の特徴)と low-K のマグマ

(摩周の特徴)とが混合して噴出後，medium-K 組成を主体とするマグマの大規模噴出へと発展し

た可能性が示された．これらのマグマが由来した深度にも時間変化があり，大規模噴火に先行す

るマグマは地下 2〜12km と幅広い深さに由来したのに対し，大規模噴火本体のマグマは地下 8
〜12km に由来した可能性が示された． 
 
【調査・研究成果】 

(1) 屈斜路・摩周火山の概要 

 屈斜路・摩周はともに，千島弧南部の阿寒・知床火山列に位置する第四紀のカルデラ火山であ

る(図 2.5-1)．屈斜路カルデラは約 40 万年前から梅溶結凝灰岩・屈斜路軽石流の大規模火砕流

を噴出し，最後のカルデラ形成噴火は 3.9 万年前の KP1 噴火(125 立方キロ)である(山元・他，

2010；隅田，1988, 1990)．また，摩周カルデラは屈斜路カルデラに隣接する小型のカルデラ火

山で KP1 以降に活発に活動した(山元・他，2010；隅田，1988, 1990；岸本・他，2009)． 
 

 
図 2.5-1 ：位置図．黒三角は日本の第四紀火山の位置を示す．白三角は屈斜路・摩周火山の位

置を示す．太線は千島海溝と日本海溝の位置を示す． 

2. Geological and petrological outline

During the late Oligocene to middle Miocene, the opening of the
Sea of Okhotsk to the west of the Kurile arc was accompanied by
southwestward movement of the arc to its present position (Kimura
and Tamaki, 1986). Following widespread Neogene intraplate volca-
nism in the Kitami area, within the back-arc region of the Kurile arc
system (Goto et al., 1995), a group of calderas, including Kutcharo
and Mashu, developed near the volcanic front, approximately
150 km west of the Kurile trench (Fig. 1, Table 1). Kutcharo is the
largest group of calderas (20 by 26 km in size), and is one of the larg-
est calderas in Japan (Katsui and Sato, 1963).

Volcanic activity at Kutcharo occurred in nine stages within three
main eruptive phases (Katsui and Sato, 1963; Sumita-Sone, 1990;
Okumura, 1991; Hasegawa et al., 2009). According to Sumita-Sone
(1993), the early eruptive phasesweremarked by the FuruumeWelded
Tuff (FWT rhyolite) stage at 340 ka, which produced about 40 km3 of
dense rock equivalent (DRE), and ended with KP IV (Kutcharo pumice
flow deposit IV) (Koshimizu and Ikushima, 1989; Sumita-Sone, 1993).
The caldera-forming stage started at 120 ka, marked by the KP IV,
which produced approximately 48 km3 of DRE, and ended with KP II/
III (Sumita-Sone, 1993). The current post-caldera era started at 70 ka
and included the KP I stage at 35 ka, which produced 20 km3 of DRE
(Sumita-Sone, 1993; Machida and Arai, 2003; Itoh et al., 2007;
Yamamoto et al., 2010). After the KP I stage, a group of lava domes
(rhyolite, andesite, and minor low-K tholeiitic basalt) formed within
the Kutcharo caldera (Atosanupuri volcano) at about 10 ka (Katsui,
1962; Katsui et al., 1986).

Mashu is a stratovolcano with a summit caldera of 7.5 by 5.5 km in
size, located east of Kutcharo caldera. The volcano became active after
the KP I stage of Kutcharo (i.e., 35 ka). The oldest activity at Mashu,
known as the “stratified volcano era,” produced basaltic to andesitic
lava flows and scoria falls over a period of at least several thousand
years (Katsui et al., 1986; Kishimoto et al., 2009). The subsequent
“caldera era” started at about 12 ka and produced 27 km3 DRE of

tephra (termed Ma-l, Ma-k, and with the main eruption occurring at
around 7 ka). The last stage, the “central cone volcano era”, followed
a 3000-year period of dormancy. The most recent large eruption of
Mashu (Ma-b) younger than 3660±40 yBP Ma-d (Yamamoto et al.,
2010) produced 4.6 km3 of DRE (Katsui et al., 1986; Kishimoto et
al., 2009).

It is relatively simple to discriminate between the eruptive prod-
ucts of Kutcharo (medium-K) and Mashu (low-K): the typical
matrix-glass produced by Kutcharo contains 75.0–79.5 wt.% SiO2

and 3.3–3.8 wt.% K2O (Hasegawa and Nakagawa, 2007), while the
equivalent figures for Mashu are 55–75 wt.% and 0.4–0.7 wt.%, re-
spectively (Hasegawa et al., 2009). Similarly, bulk-rock samples of
Kutcharo pumice contain 62–75 wt.% SiO2 and 1–2 wt.% K2O, whereas
the equivalent values for Mashu are 55–70 wt.% and 0.4–0.7 wt.%, re-
spectively (Sumita-Sone, 1993).

The pumices from Kutcharo and Mashu contain phenocrysts of
plagioclase (PL), orthopyroxene (OPX), clinopyroxene (CPX), magne-
tite, and trace amounts of ilmenite (FETI) and olivine (OL). Scoria and
pumice from Mashu contain fewer phenocrysts than those from
Kutcharo, typically less than 10 wt.% (Hasegawa et al., 2009). Olivine
is abundant at Mashu (Sumita-Sone, 1993; Hasegawa et al., 2009) rel-
ative to Kutcharo. The existence of non-equilibrium phenocrysts (e.g.,
forsterite-rich OL and anorthite-rich PL) in post-caldera felsic erup-
tive products indicates the occurrence of magma mixing immediately
prior to eruption (Sumita-Sone, 1993). All of the known tephras from
Kutcharo and Mashu for the period 35–12 ka lack phenocrysts of
hornblende (HB) or quartz (QZ) (Sumita-Sone, 1993; Hasegawa and
Nakagawa, 2007; Hasegawa et al., 2009).

3. Sampling and analytical procedures

Table 2 lists the sample locations and provides a brief description
of the samples. We used an improved sample selection procedure
(Miyagi and Matsubaya, 2003) to avoid collecting samples that may
have lost volatile elements from MIs as a result of degassing during
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Fig. 1. Location map of Kutcharo and Mashu volcanoes.

Table 1
Locations and periods of activity of volcanoes in NE Hokkaido.

Name of Volcano Activity Location (N, E)

Samakkenupuri 1.1-0.8 Ma 43°41’ 01”, 144°43’ 54”
Musadake 0.9-0.5 Ma 43°40’ 40”, 144°52’ 55”
Unabetsudake 0.9-0.5 Ma 43°52’ 36”, 144°52’ 35”
Shiretokodake 0.6-0.2 Ma 44°14’ 09”, 145°16’ 26”
Onnebetsudake 0.4-0.1 Ma 43°59’ 36”, 145°00’ 47”
Kutcharo 0.34 Ma - 43°42’ 15”, 144°19’ 51”
Mashu 40 ka - 43°34’ 20”, 144°33’ 39”
Sharidake 0.3 Ma - 43°45’ 56”, 144°43’ 03”
Rausu 0.1 Ma - 44°04’ 32”, 145°07’ 20”
Shiretokodake 0.25 Ma - 44°14’ 09”, 145°16’ 26”
Meakan 50 ka - 43°23’ 11”, 144°00’ 32”
Oakan 13 ka - 43°27’ 14”, 144°09’ 53”

Data from the “Database of Japanese Active Volcanoes”, Geological Survey of Japan.

Table 2
Description of samples analyzed in the present study.

ID Volcano Horison Occurrence Sampling Location (N, E)

h-E Mashu Ma-b A 43°33′05.6′′, 145°00′19.3′′
h-F Mashu Ma-b A 43°33′05.6′′, 145°00′19.3′′
h-D Mashu Ma-b A 43°33′05.6′′, 145°00′19.3′′
h-C Mashu Ma-b A 43°33′05.6′′, 145°00′19.3′′
i-B Kutcharo KP I B 43°46′35.3′′, 144°25′57.9′′
e-A Kutcharo KP I C 43°51′09.1′′, 144°38′28.7′′
e-D Kutcharo KP I B 43°51′09.1′′, 144°38′28.7′′
i-D Kutcharo KP IV C 43°46′35.3′′, 144°25′57.9′′

Brief description of occurrence: A: Phreatomagmatic fall, B: Ash fall with pisolite, C:
Bottom of pyroclastic flow deposit.

51I. Miyagi et al. / Journal of Volcanology and Geothermal Research 231–232 (2012) 50–60
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図 2.5-2 ：地形陰影図．屈斜路・摩周火山の位置・大きさを示す．周辺の市町村名も示した． 
 
 
(2) 屈斜路・摩周のマグマ供給系の概要 

 屈斜路と摩周は，距離的に隣接しており(図 2.5-2)，これらに跨がる規模の比抵抗領域が地下

に存在することから(Satoh et al., 2001)，深部マグマ供給系の一部を共有している可能性がある

が，両火山のマグマ全岩化学組成は明瞭に異なる(隅田，1988)．具体的には，屈斜路はカリウム

に富む medium-K シリーズであるのに対し，摩周はカリウムに乏しい low-K シリーズである． 
 ところが Miyagi et al. (2012)が屈斜路・摩周のメルト化学組成を調べたところ，屈斜路では

珪長質端成分を除けば medium-K 組成のメルトは稀で，苦鉄質〜中間的なマグマの大部分は摩

周と同様 medium-K 組成であることが判明した．一方，摩周では全岩化学組成もメルトも low-
K であった．Rhyolite-MELTS (Gualda et al., 2012)を用いた熱力学計算によれば，摩周の全岩

およびメルト組成の変化は水に富むマグマの結晶化で再現できるが，屈斜路は再現できない．屈

斜路の全岩化学組成は，水に乏しいマグマが 8〜9割結晶化して生じるカリウムに富むメルト

と，玄武岩マグマの混合によって再現できる(図 2.5-5，図 2.5-6)．すなわち，屈斜路 KP1 で噴

出した medium-K 系列のマグマは，図 2.5-5 の 2番の玄武岩質マグマと，1番や 5番の珪長質

マグマが混合したものであり，摩周の low-K 系列は 2番の玄武岩質マグマが分化したものだと

理解できる(図 2.5-7)． なお，屈斜路・摩周ともに，全岩のストロンチウムとネオジムの同位

体比は狭い範囲に集中し，マントルから供給された玄武岩マグマの値として特異なものではない

(図 2.5-8)．カリウムに富むメルトは，マグマの結晶化か，結晶化したマグマの再溶融によって

できたと考える． 
 マッシュ状のデイサイト〜流紋岩の中を苦鉄質マグマが通過することによって珪長質マッシュ

の再流動化や通路が形成され，珪長質マグマの噴火が引き起こされたと考えられる例(Pallister 
et al., 1992；Takeuchi and Nakamura, 2001)を踏まえると，屈斜路 KP1 大規模火砕流噴火の

摩周
屈斜路

斜里町

羅臼町

標津町

中標津町

弟子屈町

小清水町
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前に，珪長質マグマ(マッシュ)を通過する苦鉄質マグマは摩周火山と同様の low-K 系列であり，

それが KP1 噴火直前に噴出している可能性が，予想される．そこで本研究では屈斜路 KP1 噴火

の直前に噴出した一連の降下火砕物を対象に，噴出物のメルト化学組成を調査し，屈斜路大規模

カルデラ噴火の直前に，屈斜路および摩周両系列のマグマが噴出した時系列を追跡した． 
 

 

図 2.5-3 ：屈斜路と摩周全岩化学組成．マグマの全岩化学組成が明瞭に違なり，屈斜路は

medium-K で，摩周は low-K である．分析値は，隅田(1988，1990)および Miyagi et al. (2012)
による． 

 

図 2.5-4 ：屈斜路と摩周のメルト化学組成．屈斜路の全岩化学組成は medium-K が特徴である

が，殆んどのメルトは medium-K ではなく，むしろ摩周の low-K な性質を示すものが大半であ

る．全岩化学組成は，隅田(1988，1990)および Miyagi et al. (2012)による．メルト化学組成は

Miyagi et al. (2012)による． 

Miyagi et al. (2012)
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図 2.5-5 ：結晶化にともなう摩周のメルト化学組成の変化(K2O-SiO2)．Rhyolite-MELTS 
(Gualda et al., 2012)で計算したメルト組成変化の典型例を片矢印で示す．混合関係を両矢印で

示す．2番：水に富む玄武岩マグマ．2番→3番→4番：水に富むマグマの結晶化にともなうメ

ルトの化学組成の変化．4番→1番(および 5番)：水に乏しいマグマの結晶化にともなうメルト

の化学組成の変化．1番と 5番のメルトの区別は，本図では困難だが図 2.5-6 では容易である． 
 
 

 
図 2.5-6 ：結晶化にともなう摩周のメルト化学組成の変化(Na2O-SiO2)．Rhyolite-MELTS 
(Gualda et al., 2012)で計算したメルト組成変化の典型例を片矢印で示す．混合関係を両矢印で

示す．凡例および番号は図 2.5-5 と同じ．1番と 5番のメルトを明瞭に区別できる． 
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図 2.5-7 ：屈斜路・摩周火山のマグマ供給系の概念図．Miyagi et al. (2012)のモデルにもとづ

けば，屈斜路(medium-K)と摩周(low-K)には，地下深部から共通の含水玄武岩マグマが供給され

ている．摩周ではこの含水玄武岩マグマが結晶化することで，low-K な中間組成〜流紋岩質メル

トが生じる．屈斜路ではこの含水玄武岩マグマが固化脱水後再溶融することで medium-K な流

紋岩質メルトが生じ大規模な流紋岩質マッシュを形成する一方で，同じ含水玄武岩マグマが脱水

せずに結晶化することで low-K 系列のメルトも生じる． 

 
図 2.5-8 ：屈斜路火山の噴出物のストロンチウム，ネオジム同位体比．屈斜路の噴出物には玄

武岩〜流紋岩組成まで，顕著な同位体比の変化は違いは認められない．Hoang et al. (2011)よ
り．以下のデータを含む．Kersting and Arculus, 1995; Kepezhinskas et al., 1997; Kimura 
and Yoshida, 2006; Tatsumoto and Nakamura (1991); Regelous et al. (1999); Staudigel et al. 
(1996). 
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lithosphere (Staudigel et al., 1981; Hawkesworth et al., 1994) and/or
overlying crust (Miller et al., 1994; Kersting et al., 1996; Kepezhinskas et
al., 1997). All such processes are contingent on differences in isotopic
compositions and incompatible trace element abundances in basalts
and sediment (e.g. Staudigel et al., 1996; Plank and Langmuir, 1998). In
particular, elements that have similar partitioning coefficients and
behave similarly between peridotite and its partial melt products can
have very different solubility in hydrous fluid (for example, Th and Nb,
e.g. Hofmann, 1988; Brenan et al., 1995, Class et al., 2000, and others).

5.1. Mantle wedge beneath NE Hokkaido (Kurile Arc)

Given the relative immobility of HFSE in hydrous fluids (McCulloch
and Gamble, 1991; Brenan et al., 1995; Kogiso et al., 1997) and their
low concentrations in subduction-related melt products, relative to
LILE in sediments (e.g. Cousens et al., 1994; Plank and Langmuir,
1998), these element are not slab-derived contaminants of mantle
wedge regions. Depleted HFSE character, as reflected by low Nb/Ta in
arc magmas, may reflect previous melting of the mantle source,
conceivably in contiguous back-arc basins (McCulloch and Gamble,
1991; Woodhead et al., 1993; Hochstaedter et al., 2001). This concept

relies on implicit downward traction of convecting mantle by
subducting oceanic lithosphere, allowing for mantle residues from
back arc melting to become incorporated into the convection in the
sub-arc mantle wedge region, where, following contamination by
slab-derived components, it would be a potential source for primitive
arc magmas (McCulloch and Gamble, 1991; Woodhead et al., 1993;
Elliot et al., 1997).

Observing the similarity of Nb/Ta ratios in Umnak Island in the
Aleutian Arc to those of N-MORB (ca. 15.5) and the absence of back-
arc spreading behind the Aleutians (in contrast, for example, to the
Marianas), Class et al. (2000; after McCulloch and Gamble, 1991)
concluded that the bulk of N-MORB-type mantle wedge sources had
not been subject to significantly previous melt extraction (Class et al.,
2000).

As already noted, Miocene to Quaternary intraplate basaltic to
rhyolitic magmatic products are widespread in the back-arc side of the
present day NE Hokkaido sector of the Kurile Arc (Fig. 1) (Takagi et al.,
1999; Ikeda et al., 2000; Shuto et al., 2004). These lavas, including the
parent magma(s) of rhyolites, are mantle-derived and show slightly
enriched Sr and Nd isotopic compositions and incompatible element
abundances relative to N-MORB (e.g. White et al., 1987; Regelous et al.,
1999) and the Kutcharo lavas (Figs. 3ab, 4). In commonwith Class et al.
(2000), we observe that Nb/Ta ratios of most Kutcharo basalts overlap
with those of NE Hokkaido intraplate lavas, i.e. within the range of N-
MORB, whereas most of the intermediate and silicic compositions are
more scattered, trending towards a depleted, significantly lower, Nb/Ta
field (Fig. 6). Ratios of Nb/Ta are considered to be unaffected by
subduction components (e.g. Brenan et al., 1995) thereby representing
the magmatic source composition in the mantle wedge. Note that most
of the Kutcharo basalt compositions overlap those of NEHokkaido back-
arc volcanics and have an average Nb/Ta ratio of 15.5, closely similar to
that of Pacific MORB. The lower Nb/Ta (more depleted) character of
silicic and intermediate magmas compared to the inferred source may
be attributed to fractional crystallization of Ti-rich minerals with high
Nb/Ta ratios, such as amphibole and mica (e.g. Ionov and Hofmann,
1995). Regardless of Miocene back-arc melting, the basalt data clearly
suggest that themantlewedge beneath the NEHokkaido arc is ofMORB
affinity, showing no significant depletion from prior melt extraction. As
arguedabove, the trace element and isotopic character of Kutcharo lavas
(Figs. 3ab, 4, 5) suggests their parental melts evolved within a single

Fig. 3. (a) Chondrite-normalized rare earth element (REE) distributions (e.g. Anders
and Grevesse, 1989) for the Kutcharo lavas: rhyolite to dacite series are outlined by
light-gray, andesite by gray, and basalts by dark lines. (b) ‘Normal’ mid-ocean ridge
basalt- (N-MORB-) normalized element distributions (after Sun and McDonough,
1989) show strong negative anomalies for high field strength elements such as Nb, Ta
and Ti, and strong positive anomaly for Pb. Overall REE abundances are low compared
with N-MORB (Regelous et al., 1999).

Fig. 4. Variation of Sr and Nd isotopic ratios for lava samples from the Kutcharo volcanic
calderas. The data plot in the ‘depleted’ field partly overlapping that of the Kamchatka
arc magmas (data from Kersting and Arculus, 1995; Kepezhinskas et al., 1997) although
contrasting somewhat from the more ‘enriched’ NE Japanese arc magma (Kimura and
Yoshida, 2006). The field shown for Japan Sea basalts is from Tatsumoto and Nakamura
(1991). The data for Pacific-MORB are from Regelous et al. (1999). The data field
representing altered oceanic crust (AOC) is from Staudigel et al. (1996).
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