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はじめに 

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

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

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

火山活動モニタリング基準を作成することを目的としている．その達成のため，以下の 3項目の
調査研究を実施した． 
 
(1) 岩石学的手法によるマグマプロセスに関する調査・研究 

巨大噴火に至る長期的なマグマシステムの発達や，巨大噴火を発生させたマグマ溜まりの貯留

時間等に関する知見を収集するため，鉱物内元素拡散組織解析によるマグマ滞留時間解析を実施

した．特に姶良・鬼界・洞爺カルデラ等の巨大噴火噴出物を対象とし，鉱物内の拡散組織の微小

領域解析を実施した．拡散時のマグマ溜まり内温度圧力条件の制約を与えるため，対象とする噴

出物のガラス包有物含水量測定，全岩および鉱物化学組成解析による温度圧力条件を制約すると

ともに，高温高圧実験及び熱力学的計算を用いて，対象とする珪長質マグマの相平衡関係を解析

し，マグマ溜まり温度圧力条件と拡散組織から得られる時間スケールの検証を行った． 
1) 昨年度実施した海外のカルデラ火山のマグマ供給系の時間発展に関する近年の知見レビュー
を踏まえて，国内の事例への適用性を検討し，今後の研究方針や将来の火山活動評価の指標

となり得る知見をとりまとめた．今年度は，これまでに明らかにされた姶良カルデラ入戸噴

火前，阿蘇カルデラ阿蘇 4 噴火前，十和田火山大不動・八戸噴火前のマグマ噴出量の時間変
化を用いてカルデラ形成噴火前のマグマ溜まり条件を推定した．いずれのケースでも粘性緩

和時間スケールとマグマ注入時間スケールの比が 1 以下，マグマ溜まり冷却時間スケールと

マグマ注入時間スケールの比が 1 以上となり，数値モデリングで示されたマグマ溜まりの加

速度的成長が可能な最適条件にあった可能性がある．一方，地球物理観測で推定される現在

の姶良・阿蘇カルデラ地下のマグマ溜まりの条件では，粘性緩和時間スケールとマグマ注入

時間スケールの比が 1 以上である．従って，今後マグマ注入量が急増したとしても，マグマ

溜まりが加速度的に急成長することは難しい．また，阿蘇 4 噴火前の阿蘇 4/3 間テフラ群の

全岩化学組成分析を実施し，斜長石分別の指標である Ca/Sr 比が阿蘇 4噴火に向かって連続

的に変化することを確認した．斜長石の晶出温度は含水量に依存するので，この比の変化は，

破局噴火に向かってマグマ溜まり内の含水量が徐々に高くなったことを示すと解釈できる． 
2) 鬼界カルデラ形成噴火噴出物を対象とし，当該噴出物の斑晶鉱物内にみられる拡散組織から

マグマ滞留時間を推測した．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）

により噴出した輝石の逆累帯構造部分について，電子線マイクロアナライザーによる元素濃

度分布測定と電子後方散乱回折法による結晶方位測定を行った．輝石斑晶にみられる拡散組

織に結晶方位測定結果より算出された元素拡散係数を適用した結果，鬼界アカホヤ噴火では

200〜7 千年，鬼界葛原噴火では 200〜3 万年の滞留時間が得られた．以上の結果より，鬼界

アカホヤ噴火マグマは 7 千年以上，鬼界葛原噴火マグマは 3 万年以上の滞留時間があったと

考えられる．姶良カルデラのカルデラ形成期の噴出物の大部分を占める高シリカ流紋岩マグ

マの相平衡関係を，酸素雰囲気を制御した高温高圧実験により決定した．得られた相平衡関
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係と実際の噴出物中の鉱物組み合わせの関係から，水飽和条件下で 750～780℃、150 MPaよ
り低圧での流紋岩マグマの貯留条件が推測された．姶良カルデラの先カルデラ期・カルデラ

形成期及び後カルデラ期の噴出物の斑晶組成から，混合端成分のマグマの特性を推定した．

複数の組成グループに分かれる珪長質マグマ由来の斜長石斑晶の存在から、後カルデラ期の

噴出物の珪長質端成分は複数のマグマの存在が示唆されるのに対し，苦鉄質端成分由来の斜

長石の均質性から，苦鉄質端成分マグマはほぼ単一のマグマであることが示唆される．また

先カルデラ期の玄武岩マグマの温度は 1088～1115°Cと推定された． 
3) 高温高圧実験装置を用いて合成した含水量既知の安山岩組成及びデイサイト組成の含水ガラ

スを標準試料として，顕微ラマンによる安山岩組成およびデイサイト組成の含水量検量線を

作成した．昨年度までに作成した流紋岩ガラスの検量線と合わせて，検量線の傾きのガラス

組成依存性を求めた．その結果，ガラスの SiO2量と検量線の傾きとの相関は一次関数で近似

できることが明らかになった．今年度求めた検量線勾配の組成依存性を用いて，昨年度まで

に測定した阿蘇および鬼界カルデラの噴出物のガラス包有物中の含水量をそのガラス組成に

応じて再計測した結果，0.5～1%程度過少見積もりであったことが明らかになった．また，含

水量測定に及ぼすナノライトの影響を評価するため，ナノライト結晶を含むガラスのラマン

スペクトルを取得し，ナノライト結晶を含まない同組成のガラスとの比較を実施した．ナノ

ライト晶出ガラスの低波数領域のラマンスペクトルの形状および面積は，ナノライト結晶に

対応するピークが出現するほか，ガラス領域のスペクトル形状も変化し，かつその面積も変

化する．またその変化傾向も一定しないため，ナノライト結晶を含むガラスのラマンスペク

トルを補正して含水量を測定することは現状では困難であることが判明した． 
4) 洞爺カルデラ噴出物を対象として，鉱物の斑晶累帯構造解析および全岩 U-Th 放射非平衡分

析を行い，マグマの生成および噴火の時間スケールについて見積もった．U-Th 放射非平衡か

ら見た洞爺カルデラ形成噴火のマグマの発生は，約 20 万年以上前となる．一方，斑晶鉱物の

組成累帯構造の元素拡散により算出された時間スケールは，噴火の数百年前より新しい時期

となった．少なくともこの時期までに，マッシュ溜まり中に班晶を有するマグマポケットが

存在する状態になったと考えられる．ままた，洞爺火山と支笏火山との比較検討を行い，両者

の活動とマグマの特徴の差異は，玄武岩質マグマの供給率の差に起因する可能性を指摘した． 
 
(2)活動的カルデラ火山の地下構造調査 

 巨大噴火ポテンシャルを有する規模のマグマ溜まりの存在を検知するために，活動的カルデラ

火山の比抵抗地下構造をMT法調査により明らかにする．調査対象は，昨年度に広域探査を実施

した十和田火山である．  
1) 昨年度までに，十和田湖周辺の約 40 ㎞四方の領域で 60測点を設け，広帯域MT法探査を行
い，十和田湖を取り囲む地下の比抵抗構造を明らかにした．その結果に基づき，湖中央部の中

湖の地下を中心にした特徴的な低比抵抗域の分布について考察を進めた．その結果，この低

比抵抗領域は，地下深部より上昇してきた熱水が高透水性部に滞留し NaCl 濃度が高くなっ

たため形成されたものと解釈される．また，感度解析を行い，MT 観測でマグマ溜りが検知さ

れるための条件を検討した．比抵抗構造の信頼性を高めるために，昨年度に引き続き観測点
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（6 点）を追加した．これまでに取得したすべてのデータを用いて最終的な十和田カルデラ地

下構造を求めた．解析された構造は，今年度観測点を追加した場所の周辺を除いてはおおむ

ね昨年度と大きな相違はない． 
 

(3) 活動的カルデラ火山の地球化学的調査 

巨大噴火を起こしたカルデラ火山において地球物理探査で検出された火山深部の異常がマグマ

であるか否か，マグマの場合はその種別を推定する為に，採取された地下水の地球化学的検討を

実施する．今年度は，これまでに阿蘇カルデラをモデル事例として提案された判別手法を確立す

るため，他のカルデラ火山を対象に活動的カルデラ火山における地下水の水質，ヘリウムなどの

軽元素同位体，希土類元素，重元素同位体の化学組成や同位体分析を実施する． 
1) 希土類元素は，他の化学成分に比べて，深部から上昇するマグマ起源熱水流体の履歴を保持

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

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

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

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

デラ周辺地域で採取された地下水および十和田カルデラ周辺の温泉について，高次元データ

AI統計解析の精密化のために調査を行い，水質・各種同位体・希土類元素組成の分析を実施

した．その上で希土類元素組成と Sr 同位体組成によるマグマ種別判定と判定法の適用性評

価を行った．現段階では希土類元素組成の全ての特徴を生かすことはできなかったが，世界

的に分布する珪長質岩石が示す Eu 異常に着目して珪長質マグマを判断できる見込みがある．

地表で得られる流体の主溶存元素組成から火山性のものを検出し，希土類元素組成から珪長

質かどうかを判断する，という一連の手法を提示できた点では十分な成果があった． 
2) マグマ進化の各段階において放出されるマグマ起源流体中の C/Cl 比及び Cl/H2O 比の理論

計算値と，地下水中に含まれるマグマ起源成分の C/Cl及び Cl/H2O 比を比較することによっ

て，火山周辺の各地点における深部マグマの状態・種別を推定する手法の改良を行い，陸上

カルデラ，海底・湖底カルデラに対しての有効性・適用性評価を行った．阿蘇カルデラ（陸

上）では，再解析の結果，カルデラ内の南側で高い C/Cl 比を示し，苦鉄質マグマの供給によ

り放出された熱水が存在すること，また，この地下水は高い放射壊変起源の 4He 濃度を持つ

ことから，平均滞留時間が長いことを示しており，長期にわたり苦鉄質マグマ活動の影響が

卓越し，珪長質マグマの影響がないことがわかった．一方，カルデラ内の北側では，C/Cl 比
から珪長質マグマ活動の影響が見られ，北側に見られる珪長質マグマ噴火と整合的である．

ただし，36Cl/Cl 比を用いた解析においては，大規模な珪長質マグマの成長は見られない．十

和田カルデラ（湖底）では地下水のハロゲン元素比を用い海水（古海水）成分を除去するこ

とにより適用可能であることが示された．十和田湖水に混入する熱水成分の C/Cl 比の結果

から珪長質マグマの発泡によるものであること，またカルデラ南西部の深部低周波地震域近

傍に苦鉄質〜珪長質マグマの脱ガスによる熱水が上昇していることが示された．姶良カルデ

ラ（海底）では， 3He/4He 比の高い桜島南部の地下水に，安山岩質マグマの供給に関連する

熱水が見られ，若尊カルデラ近傍で苦鉄質マグマ活動による熱水成分が検出され，カルデラ
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北部では珪長質活動を示した．また，カルデラ外の北側の 2地域（米丸，国分北）において

苦鉄質〜珪長質マグマの生成活動と推定される熱水活動が見られた．これら２地域では近傍

に深部低周波地震活動があり，姶良カルデラ内のマグマ活動とは別のマグマ活動であると思

われる．これらの検討から，マグマ溜まりの状態推定を目的とした C/Cl-Cl/H2O法は，変質
海水が存在しない場合において，海底カルデラを含めて有効であることが確認できた． 
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1 岩石学的手法によるマグマプロセスに関する調査・研究 

本調査・研究では，巨大噴火に至る長期的なマグマシステムの発達や，巨大噴火を発生さ

せたマグマ溜まりの貯留時間等に関する知見を収集するため，近年の成果の取りまとめや

鉱物内元素拡散組織解析によるマグマ滞留時間解析等を実施した． 

 

1.1 カルデラ火山の発達過程に関する知見の整理 

【実施内容】 

昨年度実施した海外のカルデラ火山のマグマ供給系の時間発展に関する近年の知見レビ

ューを踏まえて，国内の事例への適用性を検討し，今後の研究方針や将来の火山活動評価の

指標となり得る知見をとりまとめた．今年度は，これまでに明らかにされた姶良カルデラ入

戸噴火前，阿蘇カルデラ阿蘇 4 噴火前，十和田火山大不動・八戸噴火前のマグマ噴出量の時

間変化を用いてカルデラ形成噴火前のマグマ溜まり条件を推定した．いずれのケースでも

粘性緩和時間スケールとマグマ注入時間スケールの比が 1 以下，マグマ溜まり冷却時間ス

ケールとマグマ注入時間スケールの比が 1 以上となり，数値モデリングで示されたマグマ

溜まりの加速度的成長が可能な最適条件にあった可能性がある．一方，地球物理観測で推定

される現在の姶良・阿蘇カルデラ地下のマグマ溜まりの条件では，粘性緩和時間スケールと

マグマ注入時間スケールの比が 1 以上である．従って，今後マグマ注入量が急増したとし

ても，マグマ溜まりが加速度的に急成長することは難しい．また，阿蘇 4 噴火前の阿蘇 4/3
間テフラ群の全岩化学組成分析を実施し，斜長石分別の指標である Ca/Sr 比が阿蘇 4 噴火

に向かって連続的に変化することを確認した．斜長石の晶出温度は含水量に依存するので，

この比の変化は，破局噴火に向かってマグマ溜まり内の含水量が徐々に高くなったことを

示すと解釈できる． 
 
【調査・研究成果】 

（1）活動的カルデラ火山のマグマ噴出量時間変化 

長期の火山活動の可能性を客観的に評価するための知見整備を目的として平成 25 年度・

26 年度に実施した原子力安全基盤機構委託研究「火山活動履歴の情報整備」では，日本の

主要 56 火山について，過去数十万年間のマグマ噴出量の時間変化に関する情報を既存文献

から抽出し，積算マグマ噴出量階段図が作成できるデータセットに取りまとめている（山元，

2014）．その後，「平成 27〜30 年度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）事業」では，日本で後期更新世に発生した大規模カルデラ形成噴火のマグ

マ噴出量の計測を実施し，成果を公表している（山元，2016；Takarada & Hoshizumi, 2020；
宝田ほか，2022a；2022b；星住ほか，2023）．今年度は，これらの成果に最近公表された文

献情報も合わせて，阿蘇カルデラ・姶良カルデラ・十和田カルデラのマグマ噴出量履歴を再

整理し，階段図を作成し直した． 
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1) 阿蘇カルデラ 
 本カルデラは，九州中央部にある南北 24 km，東⻄ 18 km の⼤型カルデラである．阿蘇 1

（27 万年前），阿蘇 2（14 万年前），阿蘇 3（13 万年前），阿蘇 4（8.8 万年前）の 4 回の
VEI7 クラスの⽕砕流噴⽕で形成されている（⼩野・渡辺，1985；星住ほか，2023；2024）．
阿蘇 4 噴⽕の総マグマ噴出量は 320〜>740 DRE km3，阿蘇 3 噴⽕の総マグマ噴出量は>70 
DRE km3と⾒積られている（表 1.1-1）．また，阿蘇 3 ⽕砕流と阿蘇 4 ⽕砕流の間には，阿蘇
4/3 間テフラと呼ばれる多数の降下⽕砕物が存在し，その層序が明らかにされている（星住ほ
か，2022）．ただし，阿蘇 4/3 間テフラの噴出源がカルデラ内の何処にあったのかは，全く不
明である．その為，各テフラの噴出量はカルデラ外のテフラ分布からの概算である．⼀⽅，阿
蘇 3 以前の⽕⼭噴出物の層序は，堆積物がほとんど地表に露出しないため，明確ではない．後
カルデラ期の⽕⼭活動も阿蘇 4 噴⽕の直後から始まり，多数のテフラが主にカルデラの東に堆
積している（宮縁ほか，2003；Miyabuchi, 2009; 2011）．テフラの層序⾃体に⾒落としはない
ものとみられるが，初期のテフラは噴出源がカルデラ内の何処にあったのか不明のため，噴出
量は概算でしか⾒積もれない．後カルデラ期後半のテフラは，中岳や草千⾥などの現存する中
央⽕⼝丘群から噴出している． 
本カルデラの推移評価で注⽬するべきは，阿蘇 4 噴⽕の先⾏現象であり，阿蘇 4/3 間の活動推

移が重要である．その噴⽕史は，星住ほか（2022）に従い，以下のように説明される．阿蘇 3
噴⽕後，間⽋的でやや⼩規模な⽞武岩〜⽞武岩質安⼭岩スコリア噴⽕があった (Z29〜Z15)．そ
の後，Z9（約 10.8 万年前）からそれまでの⽞武岩ないし⽞武岩質安⼭岩からデイサイトへと変
化したのちに，噴⽕の規模が⼤きくなった(MN〜G)．その上位の EF（約 9.9 万年前）では，
⿊雲⺟を含む軽⽯が放出されたが，次の阿蘇カルデラ最⼤のプリニー式噴⽕イベント ABCD
（約 9.8 万年前）では，輝⽯を含むものに戻った．ABCD 以降は，噴⽕の頻度と規模が下がり
（図 1.1-1），阿蘇 4 の約 3000 年前の Y（約 9.1 万年前）では再び⿊雲⺟を含むものに変化し
た．阿蘇 4 噴⽕⾃体は，Y と類似した⿊雲⺟デイサイト軽⽯を放出する X 降下軽⽯の噴⽕活動
から開始した．  
阿蘇 4 噴火以降の後カルデラ期火山活動は，噴火頻度が高いものの，爆発的噴火で放出さ

れるマグマの量は極端に小さくなっている（図 1.1-1）．また，後カルデラ期のマグマは，玄

武岩〜玄武岩質安山岩が卓越しており，デイサイト質マグマの噴出量はカルデラ形成噴火

と比較するとごく僅かである．噴出物の Sr同位体比の時間変化を明らかにした Miyoshi et 
al. (2012) は，後カルデラ期噴出物の Sr同位体比が阿蘇 4 マグマとは大きく異なることか

ら，阿蘇 4 マグマはカルデラ形成で枯渇し，後カルデラ期火山活動には関与していないと

した．現在の阿蘇カルデラ地下の比抵抗構造を明らかにした Hata et al. (2016; 2018)は，

地下深部から現在活動中の中岳火口へと上昇するマグマの通路を示す低比抵抗体の存在を

認めたものの，地下 10 km 以浅に大規模なマグマ溜まりは検出されていない． 
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表 1.1-1 阿蘇カルデラの噴火履歴一覧 

 

噴火 噴出物 年代 Method 引用文献 体積 総体積 引用文献

(ka) (km3, DRE) (km3, DRE)
N2 中岳N2スコリア 1.5 14C Miyabuchi (2009) 0.01 0.01 Miyabuchi (2009)
− 米塚噴出物 3.3 14C 宮縁 (2010) 0.05 0.05 宮縁 (2010)

OjS 往生岳スコリア 3.6 14C Miyabuchi (2009) 0.03 0.03 Miyabuchi (2009)
KsS 杵島岳スコリア 4.0 14C Miyabuchi (2009) 0.03 0.03 Miyabuchi (2009)

YmS1 山崎第1スコリア 16 14C 宮縁ほか (2004a) 0.68 0.68 宮縁ほか (2004a)
YmS3 山崎第3スコリア 16 ST 宮縁ほか (2004a) 0.1 0.1 宮縁ほか (2004a)
YmS4 山崎第4スコリア 16 ST 宮縁ほか (2004a) 0.03 0.03 宮縁ほか (2004a)
YmS5 山崎第5スコリア 17 ST 宮縁ほか (2004a) 0.03 0.03 宮縁ほか (2004a)
YmS7 山崎第7スコリア 17 ST 宮縁ほか (2004a) 0.02 0.02 宮縁ほか (2004a)
YmS10 山﨑第10スコリア 18 14C 宮縁ほか (2004a) 0.02 0.02 宮縁ほか (2004a)

− 乙ヶ瀬溶岩 20 ST 宮縁ほか (2004b) 0.002 0.002 宮縁ほか (2004b)
YmS15 山崎第15スコリア 21 14C 宮縁ほか (2004a) 0.5 0.5 宮縁ほか (2004a)
YmS18 山崎第18スコリア 22 ST Miyabuchi  (2009) 0.38 0.38 宮縁ほか (2004a)
YmS20 山崎第20スコリア 22 14C 宮縁ほか (2004) 0.21 0.21 宮縁ほか (2004a)

Kpfa 草千里ヶ浜軽石 30 ST Miyabuchi (2011) 1.2 1.2 Miyabuchi (2011)
− 沢津野溶岩 31 ST 宮縁ほか (2004b) 0.34 0.34 宮縁ほか (2004b)
− 赤瀬溶岩 31 ST 宮縁ほか (2004b) 0.01 0.01 宮縁ほか (2004b)

MzP1 水ノ元第1軽石 31 ST Miyabuchi (2011) 0.13 0.13 Miyabuchi (2011)
− 苅迫溶岩 40 ST 宮縁ほか (2004b) 0.06 0.06 宮縁ほか (2004b)
− 烏帽子岳噴出物 40 ST 宮縁ほか (2004b) 0.18 0.18 宮縁ほか (2004b)

NbT1 中久保第1テフラ 40 ST Miyabuchi (2011) 0.24 0.24 Miyabuchi (2011)
MzP2 水ノ元第2軽石 42 ST Miyabuchi (2011) 0.02 0.02 Miyabuchi (2011)
NbT2 中久保第2テフラ 50 ST Miyabuchi (2011) 0.18 0.18 Miyabuchi (2011)
ACP3 阿蘇中央火口丘第3軽石 51 ST 宮縁ほか (2004b) 0.10 0.24 Miyabuchi (2011)

高野尾羽溶岩 0.14 宮縁ほか (2004b)
ACP4 阿蘇中央火口丘第4軽石 54 KAr 宮縁ほか (2004b) 0.45 0.85 Miyabuchi (2011)

立野溶岩 0.40 宮縁ほか (2004b)
MzP3 水ノ元第3軽石 54 ST Miyabuchi (2011) 0.01 0.01 Miyabuchi (2011)
NbT3 中久保第3テフラ 55 ST Miyabuchi (2011) 0.11 0.11 Miyabuchi (2011)
NbT4 中久保第4テフラ 55 ST Miyabuchi (2011) 0.26 0.26 Miyabuchi (2011)
ACP5 阿蘇中央火口丘第5軽石 55 ST Miyabuchi (2011) 0.07 0.07 Miyabuchi (2011)
NbT5 中久保第5テフラ 55 ST Miyabuchi (2011) 0.14 0.14 Miyabuchi (2011)
NbT6 中久保第6テフラ 58 ST Miyabuchi (2011) 0.11 0.11 Miyabuchi (2011)
NbT7 中久保第7テフラ 58 ST Miyabuchi (2011) 0.10 0.10 Miyabuchi (2011)
NbT8 中久保第8テフラ 60 ST Miyabuchi (2011) 0.12 0.12 Miyabuchi (2011)
ACP6 阿蘇中央火口丘第6軽石 60 ST Miyabuchi (2011) 0.10 0.10 Miyabuchi (2011)
MzP4 水ノ元第4軽石 60 ST Miyabuchi (2011) 0.01 0.01 Miyabuchi (2011)
NbT9 中久保第9テフラ 62 ST Miyabuchi (2011) 0.57 0.57 Miyabuchi (2011)
NbT10 中久保第10テフラ 62 ST Miyabuchi (2011) 0.07 0.07 Miyabuchi (2011)
NbT11 中久保第11テフラ 63 ST Miyabuchi (2011) 0.05 0.05 Miyabuchi (2011)
SsP1 笹倉第1軽石 63 ST Miyabuchi (2011) 0.03 0.03 Miyabuchi (2011)
SsP2 笹倉第2軽石 64 ST Miyabuchi (2011) 0.03 0.03 Miyabuchi (2011)

NbT12 中久保第12テフラ 64 ST Miyabuchi (2011) 0.06 0.06 Miyabuchi (2011)
NbT13 中久保第13テフラ 65 ST Miyabuchi (2011) 0.03 0.03 Miyabuchi (2011)
NbT14 中久保第14テフラ 65 ST Miyabuchi (2011) 0.07 0.07 Miyabuchi (2011)
NbT15 中久保第15テフラ 66 ST Miyabuchi (2011) 0.04 0.04 Miyabuchi (2011)
NbT16 中久保第16テフラ 66 ST Miyabuchi (2011) 0.06 0.06 Miyabuchi (2011)
NbT17 中久保第17テフラ 66 ST Miyabuchi (2011) 0.01 0.01 Miyabuchi (2011)
YmP1 山崎第1軽石 67 ST Miyabuchi (2009) 1.9 1.9 Miyabuchi (2009)
MhP 栃ノ木溶岩 74 KAr 宮縁ほか (2004b) 0.15 0.15 宮縁ほか (2004b)

− 未区分火山体 88 - 0 ST 山元 (2014) 19 19 山元 (2014)
Aso-4 阿蘇4火山灰 88 ST 星住ほか (2023) 88 -150 320 - >740 Rougier et al. (2022)

阿蘇4火砕流 230 - >590 Takarada & Hoshizumi (2022)
Yテフラ 91.4 ST 星住ほか (2022) 0.05 0.05 星住ほか (2022)
ABCDテフラ 97.7 ST 星住ほか (2022) 3.2 3.2 星住ほか (2022)
EFテフラ 99.2 ST 星住ほか (2022) 0.8 0.8 星住ほか (2022)
Gテフラ 100.5 ST 星住ほか (2022) 0.2 0.2 星住ほか (2022)
G'テフラ 101.2 ST 星住ほか (2022) 0.5 0.5 星住ほか (2022)
HIテフラ 102.6 ST 星住ほか (2022) 2.4 2.4 星住ほか (2022)
JKLテフラ 103.3 ST 星住ほか (2022) 1.0 1.0 星住ほか (2022)
Mテフラ 104.7 ST 星住ほか (2022) 1.2 1.2 星住ほか (2022)
Z1テフラ 105.0 ST 星住ほか (2022)
Z2テフラ 105.9 ST 星住ほか (2022)
Z3テフラ 106.2 ST 星住ほか (2022)
Z4テフラ 106.6 ST 星住ほか (2022)
Z5テフラ 107.1 ST 星住ほか (2022)
Z6テフラ 107.2 ST 星住ほか (2022)
Z7テフラ 107.8 ST 星住ほか (2022)
Z8テフラ 108.1 ST 星住ほか (2022)
Z9テフラ 108.4 ST 星住ほか (2022)
Z10テフラ 108.9 ST 星住ほか (2022)
Z11テフラ 109.0 ST 星住ほか (2022)
Z12テフラ 109.3 ST 星住ほか (2022)
Z13テフラ 109.5 ST 星住ほか (2022)
Z14テフラ 109.7 ST 星住ほか (2022)
Z15テフラ 110.7 ST 星住ほか (2022)
Z16テフラ 110.9 ST 星住ほか (2022)
Z17テフラ 111.1 ST 星住ほか (2022)
Z18テフラ 111.5 ST 星住ほか (2022)
Z19テフラ 111.7 ST 星住ほか (2022)
Z20テフラ 112.0 ST 星住ほか (2022)
Z21テフラ 112.2 ST 星住ほか (2022)
Z22テフラ 112.5 ST 星住ほか (2022)
Z23テフラ 112.6 ST 星住ほか (2022)
Z2テフラ 112.7 ST 星住ほか (2022)
Z25テフラ 112.9 ST 星住ほか (2022)
Z26テフラ 113.1 ST 星住ほか (2022)
Z27テフラ 114.1 ST 星住ほか (2022)
Z28テフラ 117.0 ST 星住ほか (2022)
Z29テフラ 127.0 ST 星住ほか (2022)

Aso-3 阿蘇3火山灰 133.0 ST 星住ほか (2024) >30 >70 星住ほか (2024)
阿蘇3火砕流 >40

星住ほか (2022)

Aso-4/3

0.2 0.2

0.6 0.6

0.2 0.2

星住ほか (2022)

星住ほか (2022)
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図 1.1-1 阿蘇カルデラのマグマ噴出量階段図 

 
 

2) 姶良カルデラ 
本カルデラは九州南部の⿅児島湾奥に位置する約 20 km 四⽅の⼤型カルデラである．3 万年

前に起きた⼤隅降下軽⽯と引き続く⼊⼾⽕砕流の噴出で，カルデラが形成された．⼊⼾⽕砕流
から湧き上がった⽕⼭灰は姶良丹沢テフラ（AT）として広く⽇本列島を覆っている（町⽥・新
井，2011；宝⽥ほか，2022）．カルデラ形成噴⽕の総マグマ噴出量は，380〜430 DRE km3と
⾒積られる（表 1.1-2）．その姶良カルデラの⽕⼭活動は，9.5〜8.6 万年前の福⼭降下軽⽯の噴
⽕まで遡り（⻑岡ほか，2001），約 6 万年前の岩⼾テフラから流紋岩マグマの活動が始まった
（Geshi et al., 2020）．後カルデラ期の⽕⼭活動は，カルデラ形成直後から始まり，カルデラ
の南縁に桜島⽕⼭（古期北岳⽕⼭）を形成した．さらに，約 1.9 万年前に⾼野ベースサージ，
約 1.3 万年前に新島⽕砕流の噴出が起きて姶良カルデラの北東部海底に若尊カルデラが形成さ
れている．その直後の 1.28 万年前にカルデラ南縁で後カルデラ期最⼤規模の桜島薩摩テフラ
の噴⽕（4.6 DRE km3）が発⽣して，新期北岳⽕⼭の活動が始まった．その後，約 4.8 千年前
の桜島岳テフラの噴出を境に，噴出中⼼が北岳から南岳へと移動し，現在まで活動が継続して
いる（⼩林ほか，2013）．姶良カルデラからの噴出物は，カルデラ周辺から宮崎市にかけての
丘陵地に良く保存されており，先カルデラ期・後カルデラ期の活動の⾒落としはほとんどない
ものとみられる．表 1.1-2・図 1.1-2 の桜島⽕⼭テフラ群の噴⽕年代と噴出量の岩⽯換算体積
は，Nishihara et al. (2022) により再整理している． 
本カルデラでも，後カルデラ⽕⼭活動が活発でカルデラ形成直後から桜島⽕⼭や若尊カルデ

ラを形成した噴⽕が頻発している．これに対して，⼊⼾噴⽕によるカルデラ形成前の噴⽕頻度
は⼩さく，岩⼾噴⽕以降のマグマ噴出率は顕著に低い（図 1.1-2）．流紋岩マグマの噴出は，福
⼭・岩⼾噴⽕から始まったものの，⼊⼾噴⽕の流紋岩マグマとは Sr-Nd-Pb同位体⽐が異なり，
⼊⼾噴⽕と類似の流紋岩マグマは 3.6・3.4 万年前頃から溶岩流として噴出し始めた（Kuritani, 
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2023）．⼀⽅，桜島⽕⼭や若尊カルデラの珪⻑質マグマの化学組成は⼊⼾マグマとは異なって
いる（Geshi et al., 2020）．従って，姶良カルデラを形成した流紋岩マグマ溜まりは，⼊⼾噴
⽕で空になり，後カルデラ⽕⼭活動では起源物質の異なる新たなマグマ供給系が形成されたも
のとみられる． 

 
 

表 1.1-2 姶良カルデラの噴火履歴一覧 

 
  

噴火 噴出物 年代 Method 引用文献 体積 総体積 引用文献

(ka) (km3, DRE) (km3, DRE)
昭和 昭和溶岩 0.004 AD − 0.18 0.18 石原ほか (1981)
P1 大正溶岩 0.036-0.035 AD − 1.34 1.50 石原ほか (1981)

大正軽石 0.11 Nishihara et al. (2022)
P2 安永溶岩 0.171-0.168 AD − 1.70 1.79 石原ほか (1981)

安永軽石 0.09 Nishihara et al. (2022)
P3 文明溶岩 0.479-0.474 AD − 0.49 0.70 石原ほか (1981)

文明軽石 0.21 Nishihara et al. (2022)
− 中岳噴出物 0.75 14C 小林ほか (2013) unknown unknown −
− 大平溶岩 1 GM 味喜・小林 (2016) 0.20 0.20 味喜・小林 (2016)

P4 長崎鼻溶岩 1.186-1.184 AD − 0.84 0.87 味喜・小林 (2016)
天平宝子軽石 0.033 Nishihara et al. (2022)

− 黒髪川溶岩 3 GM 味喜・小林 (2016) 0.23 0.23 味喜・小林 (2016)
− 有村溶岩 3 GM 味喜・小林 (2016) 0.47 0.47 味喜・小林 (2016)
− 観音崎溶岩 3 GM 味喜・小林 (2016) 0.32 0.32 味喜・小林 (2016)
− 宮元溶岩 4 GM 味喜ほか (2012) 0.46 0.46 味喜・小林 (2016)
− 南岳噴出物 4.5-1.6 14C 奥野 (2002) 3.5 1.8 味喜・小林 (2016)

P5 岳火砕流 4.8 14C Nishihara et al. (2022) 0.014 0.086 Nishihara et al. (2022)
P5軽石 0.071 Nishihara et al. (2022)

P6 P6軽石 5.3 ST Nishihara et al. (2022) 0.0087 0.0087 Nishihara et al. (2022)
P7 P7軽石 5.8 14C Nishihara et al. (2022) 0.11 0.11 Nishihara et al. (2022)
P8 P8軽石 6.5 14C 奥野 (2002) 0.015 0.015 Nishihara et al. (2022)
P9 P9軽石 7.5 14C 奥野 (2002) unknown unknown −
P10 P10軽石 7.7 14C 奥野 (2002) unknown unknown −
P11 P11軽石 8.0 14C 奥野 (2002) 0.20 0.20 Nishihara et al. (2022)
P12 P12軽石 9.0 14C 奥野 (2002) 0.030 0.030 Nishihara et al. (2022)
P13 P13軽石 10.6 14C 奥野 (2002) 0.18 0.18 Nishihara et al. (2022)

− 北岳噴出物 11.0-9.0 14C 奥野 (2002) 8.8 8.8 Nishihara et al. (2022)
P14 薩摩軽石 12.8 14C 奥野 (2002) 4.6 4.6 Nishihara et al. (2022)

− 新島火砕流 13.0 14C 森脇ほか (2017) 3.5 3.5 Kano et al. (1996)
− 高野ベースサージ 19.1 14C 奥野 (2002) unknown unknown −

P15 P15軽石 24 14C 奥野 (2002) 0.061 0.061 Nishihara et al. (2022)
P16 P16軽石 25 14C 奥野 (2002) 0.095 0.095 Nishihara et al. (2022)
P17 P17軽石 26 14C 奥野 (2002) 0.15 0.15 Nishihara et al. (2022)
AT 姶良丹沢テフラ 30 ST Smith et al. (2013) 120 380-430 宝田ほか (2022)

入戸火砕流 200-250 宝田ほか (2022)
大隈軽石 60 Kobayashi et al. (1983)

− 毛梨野軽石 31 14C 奥野 (2002) 0.24 0.24 長岡ほか (2001)
− 深港軽石 32 14C 奥野 (2002) 4.5 4.5 長岡ほか (2001)
− 大塚軽石堆積物 34 14C 奥野 (2002) 0.54 0.54 長岡ほか (2001)
− 牛根溶岩 34 KAr 周藤ほか (2000) unknown unknown −
− 清水溶岩 36 KAr 周藤ほか (2000) 0.02 0.02 第四紀火山カタログ

− 岩戸火砕流 60 ST 長岡ほか (2001) 14.7 14.7 長岡ほか (2001)
− 敷根溶岩 61 KAr 周藤ほか (2000) 1.3 1.3 長岡ほか (2001)
− 福山軽石 90 ST 長岡ほか (2001) 24 24 長岡ほか (2001)
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図 1.1-2 姶良カルデラのマグマ噴出量階段図 

 
 

3) 十和田カルデラ 
本カルデラは，東北地⽅北部にある⼀辺が約 11 km のほぼ正⽅形をなすカルデラである．カ

ルデラの南東部には後カルデラ期に形成された⼩型のカルデラ（中湖）が位置しており．⼆重
のカルデラ地形が特徴的である．⼗和⽥カルデラ⾃体は，エピソード N（約 3.6 万年前）と L
（約 1.57 万年前）の 2 回の⽕砕流噴⽕，すなわち⼤不動⽕砕流（17.9 DRE km3）と⼋⼾⽕砕
流（20.3 DRE km3）の噴出で形成されている（表 1.1-3）．約 6 万年前のエピソード Q（奥瀬
⽕砕流）以降の噴出物は，⼗和⽥カルデラから上北平野にかけての丘陵地に良く保存されてお
り，ほとんど⾒落としのないものとみられる．後カルデラ期の⽕⼭活動はエピソード L の直後
から⾼頻度で繰り返され，最新の 915 年の⼗和⽥ A テフラ噴⽕へと⾄っている．なお，表 1.1-
3 は⼯藤（2023）の噴⽕年代と噴出量の岩⽯換算体積を元に作成し直した． 
本カルデラでは，エピソード L⼋⼾⽕砕流噴⽕以降の⾼いマグマ噴出率とは対照的に，エピソ

ード L−N 間とエピソード N ⼤不動⽕砕流噴⽕直前のマグマ噴出率は低調である（図 1.1-3）．
すなわち，VEI6 クラスの巨⼤噴⽕の前にも，明瞭な噴⽕活動の低下が確認できる．また，本カ
ルデラ噴出物化学組成の時間変化をみると，エピソード Q と P の間で⼤きな変動があり，Zr/Th
⽐の低下や Sr同位体⽐の上昇が顕著で，マグマ供給系の変化により地殻由来マグマに富むよう
になったと解釈されている（Yamamoto et al., 2018）．特に⾼い Sr同位体⽐は，マントル由来
物質だけでは説明不可能である．その⼀⽅で，エピソード N に向けマグマ噴出率が低下したこ
とは，地殻由来マグマが地下に蓄積し続けたことを意味していよう．  
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表 1.1-3 十和田カルデラの噴火履歴一覧 

 

噴火 噴出物 年代 引用文献 体積 総体積 引用文献

(ka) (km3, DRE) (km3, DRE)
A 毛馬内火砕流 1.035 早川・小山 (1998) 1.8 2.27 Hayakawa (1985)

大湯テフラ3 0.04 Hayakawa (1985)
大湯テフラ2 0.21 Hayakawa (1985)
大湯テフラ1 0.21 Hayakawa (1985)

B 惣部火山灰 2.7 工藤・佐々木 (2007) 0.32 0.35 Hayakawa (1985)
迷ヶ平軽石 0.04 Hayakawa (1985)

C 宇樽部火山灰 5.9 McLean et al. (2018) 0.59 2.52 Hayakawa (1985)
金ヶ沢軽石 0.32 Hayakawa (1985)
中掫軽石 1.60 Hayakawa (1985)

D' 御倉山溶岩 7.5 工藤・佐々木 (2007) 0.22 0.32 工藤 (2023)
戸来火山灰 0.10 工藤 (2010a)

D 中ノ沢火山灰 8.2 工藤・佐々木 (2007) 0.08 0.16 工藤 (2010a)
小国軽石 0.08 Hayakawa (1985)

E 貝守火山灰 9.2 工藤(2008) 0.15 0.54 Hayakawa (1985)
南部軽石 0.39 Hayakawa (1985)

F 椛山火山灰 10.2 工藤(2008) 0.14 0.36 Hayakawa (1985)
夏坂スコリア 0.23 Hayakawa (1985)

G 新郷軽石 11 工藤 (2008) 0.10 0.10 Hayakawa (1985)

− 御門岩溶岩 11.7-2.7 工藤 (2010b) 0.013 0.013 工藤 (2010b)
H-K 二の倉スコリア 15.7-11.7 工藤 (2008) 1.82 4.42 久利・栗田 (2003)

− 中山崎溶岩 15.7-11.7 工藤 (2008) 2.60 Hayakawa (1985)
L 八戸火砕流 15.7 Horiuchi et al.  (2007) 16.0 20.3 Hayakawa (1985)

八戸降下テフラ6 0.65 Hayakawa (1985)
八戸降下テフラ5 0.93 Hayakawa (1985)
八戸降下テフラ4 0.34 Hayakawa (1985)
八戸降下テフラ3 0.16 Hayakawa (1985)
八戸降下テフラ2 0.08 Hayakawa (1985)
八戸降下テフラ1 2.18 Hayakawa (1985)

M 雲井火砕流 21 工藤 (2022) 0.3 2.86 工藤 (2022)
カラタマ沢軽石 0.3 工藤 (2022)
米田テフラ2 2.2 Hayakawa (1985)
米田テフラ1 0.02 Hayakawa (1985)

N 大不動火砕流 36 小岩ほか (2007) 16.0 17.9 Hayakawa (1985)
切田テフラ4 1.66 Hayakawa (1985)
切田テフラ3 0.17 Hayakawa (1985)
切田テフラ2 0.02 Hayakawa (1985)
切田テフラ1 0.02 Hayakawa (1985)

O 合同テフラ 54 工藤 (2023) 1.10 1.10 工藤 (2023)
− T-25テフラ 55 工藤 (2023) 0.18 0.18 工藤 (2023)
P キビダンゴテフラ 58 Ito et al. (2017) 0.84 0.84 工藤 (2023)
Q 奥瀬火砕流 61 Ito et al.  (2017) 4.0 5.58 Hayakawa (1985)

レッドパミステフラ 1.58 工藤 (2023)
− T-22テフラ 69 工藤 (2023) 0.06 0.06 工藤 (2023)
R SPテフラ 77 工藤 (2023) 0.48 0.48 工藤 (2023)
S オコシIIテフラ 80 工藤 (2023) 0.72 0.72 工藤 (2023)
− オコシIテフラ 82 工藤 (2023) 1.06 1.06 工藤 (2023)
− QPテフラ 85 工藤 (2023) 0.37 0.37 工藤 (2023)
T T-17テフラ 86 工藤 (2023) 0.29 0.29 工藤 (2023)
U 青スジテフラ 88 工藤 (2023) 1.92 1.92 工藤 (2023)
− T-15テフラ 91 工藤 (2023) 0.15 0.15 工藤 (2023)
V カステラ14テフラ 95 工藤 (2023) 1.04 1.04 工藤 (2023)
V カステラ13テフラ 96 工藤 (2023) 1.04 1.04 工藤 (2023)
− Sc2テフラ 99 工藤 (2023) 0.35 0.35 工藤 (2023)
− Sc1テフラ 105 工藤 (2023) 0.13 0.13 工藤 (2023)
− ザラメ2テフラ 110 工藤 (2023) 0.29 0.29 工藤 (2023)
X ザラメ1テフラ 120 工藤 (2023) 0.23 0.23 工藤 (2023)
− T-6テフラ 140 工藤 (2023) 0.61 0.61 工藤 (2023)
− T-5テフラ 149 工藤 (2023) 0.34 0.34 工藤 (2023)
− T-4テフラ 158 工藤 (2023) 1.56 1.56 工藤 (2023)
− TE9テフラ 161 工藤 (2023) − − −
− オレンジテフラ 166 工藤 (2023) 1.16 1.16 工藤 (2023)
− T-3-1テフラ 172 工藤 (2023) 0.17 0.17 工藤 (2023)
− TE7テフラ 180 工藤 (2023) 0.50 0.50 工藤 (2023)
− ヌカミソテフラ 184 工藤 (2023) 0.64 0.64 工藤 (2023)
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図 1.1-3 十和田カルデラのマグマ噴出量階段図 

 
（2）マグマ溜まりの成長モデル 

昨年度報告書でレヴューしたように Degruyter & Huber (2014) は，新しいマグマが注入

されたときのマグマ溜まりの熱力学的状態（圧力，温度，ガス，結晶含有量）の変化に着目

した理想化モデルを提示している．このモデルでは，マグマ溜りは体積 V の均質な球体と

みなし，常に球体のままであると仮定されている．これにより，溜まり内を単一の圧力 P，
温度 T，メルト・ガス・結晶の体積分率ρX で記述し、溜まり内の圧力上昇と溜まり周辺の

温度場を時間の関数として解析的に表現している．メルト相・ガス相・結晶相は熱力学的に

平衡であると仮定され， i) 物質注入（一定速度を仮定），ii) 結晶化，iii) 脱ガス，iv) 冷却，

v) 粘性緩和，vi) 噴火の過程が考慮されている．計算では，i) 全質量保存、ii) 水量の保存、

iii) 全エンタルピー保存を解くことにより，独立変数 P、T、ρX の時間発展が求められて

いる．結果を考察する上で重要な時間スケールは，マグマ注入時間スケール，マグマ溜まり

冷却時間スケール，母岩粘性緩和時間スケールで，初期条件から次のように定義される。 
τin（注入時間スケール）＝ρ0(密度)×V0（溜まり体積）/ Min(質量注入率) 
τcool (冷却時間スケール) ＝ R02 (溜まり半径) / κ(熱伝達率) 
τrelax (粘性緩和時間スケール) ＝ ηr (地殻の粘性) /ΔPc (臨界加圧) 

Degruyter & Huber (2014) の重要な成果は，噴火の頻度が注入，冷却，粘性緩和のタイ

ムスケールに依存することを示し，これらのタイムスケールと噴火頻度を関連付けるスケ

ーリング則を開発したことにある．上記の 3つのタイムスケールから，2つの独立した無次

元量を特定することができる． 
θ1 ＝ τcool／τin 
θ2 ＝ τrelax／τin 

θ1 はマグマ注入による熱供給と地殻への伝導による熱損失の比であり，ペクレ数として

捉えることができる．また，θ2 は粘性緩和時間尺度と注入時間尺度の比で，デボラ数とし
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て捉えることができる．さらに Townsend et al. (2019) は，Degruyter & Huber (2014) の
モデルをマグマ揮発性成分相（MVP）の存在を考慮した系に拡張している．MVP の高い圧

縮性は，浅いマグマ溜りからの噴出頻度を減少させるが，噴出サイズを増加させると予想さ

れ，この競合が最終的にどのようにしてマグマ溜まりの長期成長と安定性に影響を与える

かを検討した．その結果，マグマ注入の時間スケールがマグマ溜まり冷却の時間スケールに

比べて短く（θ1＞1），地殻の粘性緩和の時間スケールが注入の時間スケールと同程度（θ2〜
1）のときに成長が最適化されることが示された．この効率的な成長領域では、粘性緩和の

時間スケールが注入の時間スケールよりも短い場合（θ2 < 1），噴火は起こらず，供給された

マグマはすべてマグマ溜まり内に貯蔵される．粘性緩和の時間スケールが注入の時間スケ

ールより長い場合（θ2＞1）、成長に伴って複数の火山噴火が発生する．つまり，マグマ溜ま

りが小さいうちは成長速度が遅く（〜10-4 km3/年），マグマ溜まりが大きくなるにつれて非

線形的に成長することになる（図 1.1-4）． 
 

 
図 1.1-4 マグマ溜まりの成長レジーム空間における θ1（マグマ溜まり冷却の時間スケール／マグマ

注入の時間スケール）と θ2（地殻の粘性緩和の時間スケール／マグマ注入の時間スケール）の軌跡

（Townsend et al., 2019）． 

太い黒矢印はモデルパラメータに関連する不確実性を示し，矢印の長さと方向はマグマ溜まりの容積（V）

やマグマ注入速度（M.in）が 1 桁違えば，レジーム空間でどのように変化するかを示している．左図：水 5 

wt%の場合のマグマだまりの成長（最終マグマ質量 Mf／初期マグマ質量 M0）．右図： 水 5 wt%の場合のマグ

マ溜まり成長率（km3/年）．三角形は，ラグナ・デル・マウレ（L1＝後氷期初期，L2＝完新世），カンピ・フ

レグレイ（C1＝第 1期，C2＝第 2期，C3＝第 3期），サントリーニ島（S1＝ミノア噴火後，S2＝ミノア噴火

前），阿蘇山（A）の火山システムを表す．マグマ注入の時間スケールがマグマ溜まり冷却の時間スケール

に比べて短く（θ1＞1），地殻の粘性緩和の時間スケールが注入の時間スケールと同程度（θ2〜1）のとき

にマグマ溜まりの成長が最適化されることが示された（右図の濃い赤色部分）．マグマ溜まりが小さいうち

は成長速度が遅く（〜10-4 km3/年），マグマ溜まりが大きくなるにつれて非線形的に成長することになる（左

図）． 
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原子力施設の運用期間中（数 10 年オーダー）での将来の巨大噴火については，地殻上部に

巨大なマグマ溜まりがないのであれば，上記の最近の検討結果からほぼ否定できる．すなわ

ち，10 km3に満たないような小さなマグマ溜まりを数十年で数 10〜数 100 km3の体積ま

で急成長させるのには，100 km3/年以上の非常に大きな成長速度が必要となる．しかし，こ

の値は解析で示された最大値よりも 2 桁以上大きく，現実的なものではない．もとのマグ

マ溜まりが小さい場合は，期待される成長率がより小さくなる（図 1.1-4 の V の 10倍矢印
を反対に読む）ので，乖離はさらに大きい．また，図 1.1-4 では，マグマの注入速度（M.in）

が 10倍大きくなった場合が矢印で示されているが，注入速度の増大に応じてマグマ溜まり

が大きく成長するわけではない．将来，仮に急激にマグマ注入速度が大きくなったとしても，

その分が高い頻度で外に噴出してしまうため，マグマ溜まりの成長には大きく寄与しない． 
 
（3）カルデラ火山のマグマ溜まり成長パラメーター 

昨年度報告書でレヴューしたようにカルデラ形成巨大噴火がカルデラサイクルの単輪廻

の終焉であり，後カルデラ期火山活動が新たな多輪廻の開始であるとの考え方（Bouvet de 
Maisonneuve et al., 2021）は，国内のカルデラ噴火事例とも整合的である．特にカルデラ

形成噴火マグマと後カルデラ期マグマの化学組成の不一致は，阿蘇・姶良・鬼界カルデラな

どで確認されている（Miyoshi et al., 2012；Geshi et al., 2020；Tatsumi et al., 2018；
Hamada et al., 2023）．これらの観測事実は，カルデラ形成噴火で地殻内の珪長質マグマ溜

まりが空になり，後カルデラ期の開始時にマグマ供給系が一旦リセットされたことを示唆

している．従って，カルデラ形成噴火の噴出マグマの量は，噴火直前のマグマ溜まりのマグ

マ量（V）と同じと近似できよう．また，カルデラ形成噴火を起こしたマグマ溜まりの形成

開始時期は先行噴火履歴から絞り込みが可能であるので，最初の先行噴火からカルデラ形

成噴火間に一定の率でマグマ注入があったものと仮定して，Minを推定することができ，V
と Minからτinが導かれる．また，マグマ量 V のマグマ溜まりを球と仮定したときの R と

母岩の熱伝達率κ（10-6 m2/s）からτcoolが導かれる．τrelax は，Townsend et al. (2019)に
従いηr = 1019 Pa s，臨界加圧ΔPc = 20 MPa を採用する． 
 

1) 阿蘇カルデラ 
阿蘇 4 噴⽕の総マグマ噴出量 320〜740 DRE km3をマグマ溜まりのマグマ量とし，Z9（約 10.8

万年前）噴⽕から珪⻑質マグマの蓄積が始まったとすると（表 1.1-1），阿蘇 4 噴⽕直前のマグ
マ溜まり成⻑パラメーターは次の値になる． 

τin（注入時間スケール）＝ 20.3〜20.6 千年 
τcool (冷却時間スケール) ＝ 600.3〜1049.8 千年 
θ1 ＝ τcool／τin ＝ 29.6〜50.9  
θ2 ＝ τrelax／τin ＝ 0.78〜0.79  

この値は，マグマ溜まりの成長レジーム空間において，冷却の時間スケールが注入の時間
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スケールよりも大きく，かつ緩和の時間スケールは注入の時間スケールよりも小さいため，

地殻の粘性緩和によってマグマ溜まりの加圧がバランスされる．従って，噴火は起きないと

予測され，大量のマグマ注入と噴火によるマグマ量の損失がないことの組合せにより，著し

いマグマ溜まり質量の増加がある（Degruyter & Huber，2014)．すなわち．マグマ溜まり

の急成長が可能な領域であり，求められた値は巨大噴火直前のマグマ溜まりとして矛盾の

ないものである．一方，後カルデラ期の値については，Miyabuchi (2009; 2011) のマグマ

噴出率と Hata et al. (2016) の三次元 MT探査結果から推定されたマグマ体積から 
θ1 ＝ τcool／τin ＝ 10.0  
θ2 ＝ τrelax／τin ＝ 3.9  

と見積られている（図 1.1-4 の A；Townsend et al., 2019）．この領域では冷却の時間スケ

ールは注入の時間スケールより大きく，マグマ注入の時間スケールは緩和の時間スケール

よりも小さいため，地殻はマグマ溜まりの加圧に対して弾性的に反応する．その結果，噴火

が頻発することになる．この挙動は，比較的小さなマグマ溜まりと大きな質量注入に関連す

るものであり（Degruyter & Huber，2014)，噴火の頻発する現在の阿蘇火山の状況と合致

する．推定された後カルデラ期のマグマ注入率（1.5 km3/千年）は，阿蘇 4 噴⽕前の平均マ
グマ注⼊率（15.8〜35.9 km3/千年）よりも一桁小さい値である． 
 

2) 姶良カルデラ 
⼊⼾噴⽕の総マグマ噴出量 380〜430 DRE km3をマグマ溜まりのマグマ量とし，岩⼾（約 6 万

年前）噴⽕直後から珪⻑質マグマの蓄積が始まったとすると（表 1.1-2），⼊⼾噴⽕直前のマグ
マ溜まり成⻑パラメーターは次の値になる． 

τin（注入時間スケール）＝ 29.6〜29.7 千年 
τcool (冷却時間スケール) ＝ 673.2〜731.0 千年 
θ1 ＝ τcool／τin ＝ 22.7〜24.5  
θ2 ＝ τrelax／τin ＝ 0.54  

この値は，阿蘇 4 噴火と同様に，マグマ溜まりの急成長が可能な領域にあり，求められた

値は巨大噴火直前のマグマ溜まりとして矛盾のないものである．一方，後カルデラ期の値に

ついては，為栗ほか（2022）が地震波速度構造解析から求めた姶良カルデラ下のマグマ体

積（18 km3）と Yamasaki et al. (2022) の地殻粘弾性モデルによる桜島火山大正噴火以降

のマグマ注入率（7.7 km3/千年）を用いて  
θ1 ＝ τcool／τin ＝ 37.7  
θ2 ＝ τrelax／τin ＝ 6.8  

と見積られている．阿蘇カルデラと同様に，この値の領域では，地殻はマグマ溜まりの加圧

に対して弾性的に反応して噴火が頻発することになる．⼊⼾噴⽕前のマグマ注⼊率は，平均
で 12.8〜14.5 km3/千年と，現在の推定値よりも倍程度大きい． 
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3) 十和田カルデラ 
⼋⼾噴⽕（L）の総マグマ噴出量 20.3 DRE km3をマグマ溜まりのマグマ量とし，⼤不動（N：

約 3.6 万年前）噴⽕直後から珪⻑質マグマの蓄積が始まったとすると（表 1.1-3），⼋⼾噴⽕直
前のマグマ溜まり成⻑パラメーターは次の値になる． 

τin（注入時間スケール）＝ 17.8 千年 
τcool (冷却時間スケール) ＝ 95.6 千年 
θ1 ＝ τcool／τin ＝ 5.37  
θ2 ＝ τrelax／τin ＝ 0.90  

また，⼤不動噴⽕（N）の総マグマ噴出量 17.9 DRE km3をマグマ溜まりのマグマ量とし，奥
瀬（Q：約 6.1 万年前）噴⽕直後から珪⻑質マグマの蓄積が始まったとすると，⼤不動噴⽕直前
のマグマ溜まり成⻑パラメーターは次の値になる． 

τin（注入時間スケール）＝ 22.3 千年 
τcool (冷却時間スケール) ＝ 87.7 千年 
θ1 ＝ τcool／τin ＝ 3.92  
θ2 ＝ τrelax／τin ＝ 0.72  

両カルデラ噴⽕の値は，阿蘇 4 噴火と同様に，マグマ溜まりの急成長が可能な領域にあり，

求められた値は巨大噴火直前のマグマ溜まりとして矛盾のないものである．一方，後カルデ

ラ期の値については，地球物理学的な探査等でマグマ溜まりの大きさに関する情報が報告

されていないため，求めることができない． 
 
（4）阿蘇 4噴火に先行したマグマ組成の時間変化 

昨年度報告書でレヴューしたように Bouvet de Maisonneuve et al. (2021) は，単輪廻カ

ルデラと多輪廻カルデラに共通する大規模爆発噴火に至るまでの一連のプロセス・サイク

ルを経て，カルデラ下のマグマ系が進化していることを主張している．このサイクルは， 1）
陥没前の活動期（潜伏期，成熟期）， 2）カルデラ形成巨大噴火， 3）陥没後の回復（再興，

再噴火，その後の成熟）あるいは輪廻の停止から構成されている．国内のカルデラ火山をこ

の枠組みに当てはめることで，提案された枠組みの頑健性を検証し，カルデラサイクルの期

間や各フェーズを制御する要因についての理解を深め，システムの状態を特徴づける岩石

学，地球物理学，不安定の兆候を精緻化することが可能かどうか，阿蘇カルデラ噴出物を対

象に検討を行った．具体的には阿蘇 3 ⽕砕流と阿蘇 4 ⽕砕流の間にある阿蘇 4/3 間テフラと呼
ばれる多数の降下⽕砕物（星住ほか，2022）から本質物質を採取し，全岩化学組成分析を⾏い，
マグマ組成の時間変化を評価した．主成分化学組成については過年の本委託研究で実施済みで
あるが，今年度は微量成分化学組成に注⽬して考察を⾏っている． 

 
1） 分析⼿法 

 阿蘇 4/3 間テフラのうち，下位から Z29，Z28，Z27，Z20，Z15，Z6，Z2，M，L，K，J，I，
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H，G，F，E，D，C，A，Y 降下⽕砕堆積物から複数の本質⽕⼭礫（軽⽯・スコリア）を採取し，
全岩化学組成分析を実施した．試料は純⽔で洗浄後，変質の進んだ外側を削り落とし，残った中
⼼部分を濁りがなくなるまで純⽔中で超⾳波洗浄している．試料乾燥後，⼿選別で合計約 5 g を
集めて分析⽤試料とし，⾃動めのう乳鉢で微粉末化している．粉砕試料の主及び微量成分分析は，
カナダの Activation Laboratories社に依頼した．主成分分析は，メタホウ酸リチウムと四ホウ
酸リチウムのフラックスと混合した試料を，誘導炉で溶融後，直ちに内部標準物質を含む 5%濃
度の硝酸溶液に注⼊・混合され，これが ICP で測定されている．微量成分分析は，この融解試
料を希釈して ICP-MS で測定されている．校正は，14 種類の USGS および CANMET 認証標
準物質を⽤いて実施された． 

 
2） 分析結果 
 分析対象は発泡の良い軽石やスコリアで，水和を受けた火山ガラスを主体とすることか

ら，分析値の灼熱減量は 3.4〜11.6 wt%と相当大きい．水和による変質，特にアルカリ元素

の溶脱の影響を確認するため，アルミナ飽和度（ASI＝[Al]/[Ca+Na+K]）をその指標とした．

図 1.1-5 では灼熱減量と ASI に正の相関が確認でき，水和量が大きいほどアルカリ元素の

溶脱量が多いことが明確である．また，灼熱減量が 8.0 wt%を超えると ASI が大きく分散

するので，8.0 wt%を超える分析値は考察の対象外とする．次に水和と微量成分元素の溶脱

の影響を確認するため，元素の挙動がよく似た K と Rb の比と Ca と Sr の比の灼熱減量に

対する変化を確認した．珪長質の軽石に注目すると灼熱減量に対して K/Rb 比と Ca/Sr 比

はほとんど変化していない（図 1.1-5）．したがってこれらの元素比は水和によるアルカリ元

素の溶脱で大きく変化していないと判断できる． 
 
 

 
図 1.1-5 阿蘇 4/3 間テフラの全岩化学組成分析値 

灼熱減量に対するアルミナ飽和度 (ASI)，K/Rb 比，Ca/Sr 比の分布 
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3） マグマ組成の時間変化 
 阿蘇 3 噴火から阿蘇 4 噴火へと至るサイクルの中で，マグマの化学組成にどのような変

化が起きたのかを捉えるため，時間軸に沿って組成値をプロットした（図 1.1-6）． SiO2量

の時間変化については，既に星住ほか（2022）が明らかにしているように，阿蘇 3 噴⽕直後か
ら⽞武岩〜⽞武岩質安⼭岩スコリア噴⽕ (Z29〜Z15)があった後，Z9（約 10.8 万年前）からデ
イサイト質軽⽯噴⽕へと変化している．この変化は急激で，阿蘇 4 噴⽕に向かって SiO2量が再

び減少することはなかった．デイサイトの K/Rb 比は阿蘇４噴火まで変化せず，Z9 噴火か

ら同源の珪長質マグマの蓄積が始まったとの考えと矛盾しない．一方で，Ca/Sr 比は Z9 噴

火から阿蘇 4 噴火に向かって時間とともに減少する傾向が顕著である．このような明瞭な

変化は Ca/Sr 比に特徴的に認められ，他の微量成分元素比では K/Rb 比と同様に大きく変

化していない． 
 

 

図 1.1-6 阿蘇 3 噴火から阿蘇 4 噴火に至る全岩化学組成の時間変化 

 
 
 
4) 組成変化の解釈 
主成分元素の SiO2量や微量成分の K/Rb 比が大きく変化しない条件で，Ca/Sr 比が変化す

る原因としては，斜長石の結晶分別の仕方の違いが考えられる．すなわち，K や Rb は斜長

石に対してほとんど分配されないため結晶分別でその比が変化しないが，Sr は斜長石に入

り易い元素であるため，斜長石の晶出条件の違いが Ca/Sr 比の変化として現れ易い．平成

30 年度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）事業では，

阿蘇火山噴出物を対象として Rhyolite-MELTS を⽤いた相平衡計算を⾏い，斜⻑⽯の晶出
温度が含⽔量に⼤きく依存し，含⽔量の増加が斜⻑⽯の晶出温度を低下させることが⽰さ
れている．すなわち，結晶分化において斜⻑⽯の晶出が遅れるほど残液の Sr 濃度が Ca 濃
度に対して⾼くなるので，Ca/Sr 比は減少しよう．従って，Ca/Sr 比が時間と共に減少する
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変化は，マグマ溜まりにおける含水量の増加を反映したものと考えることが出来る．Keller 
et al. (2023) は同じ阿蘇 4/3 間テフラ中のアパタイト斑晶の F-Cl-OH 分配から，Y 噴火以

前の珪長質マグマが水に不飽和状態であったこと，Y 噴火ではマグマ溜まりに水に富むマ

グマ揮発相が存在することを示している．この結果は，今回明らかになった全岩試料の

Ca/Sr 比変化と整合的で，Z9 噴火から始まった珪長質マグマ溜まりの成長が Y 噴火を境に

成熟期から発酵期（Bouvet de Maisonneuve et al., 2021）へと至ったことを示唆している． 
阿蘇 4/3 間テフラの化学組成時間変化との比較のため，阿蘇 4 噴火以降の後カルデラ期噴

出物化学組成の同様の時間変化を図 1.1-7 に示した．この図は，三好ほか (2005)の分析値

を，Miyoshi et al. (2012) の K-Ar 年代値でプロットし直したものである．K/Rb 比は阿蘇

4/3 間テフラと後カルデラ期噴出物で大きく変わらず，マグマの給源物質組成に大きな変化

はないものと判断できる．一方で，期間を通じて SiO2量や Ca/Sr 比が大きく分散し，阿蘇

4/3 間テフラのような一方向に向かう単純な組成変動の傾向は認められない．阿蘇 4/3 間テ

フラに記録された一方向の組成変化は阿蘇 4 噴火を起こす巨大マグマ溜まりの成長を示す

ものであるのに対して，後カルデラ期の組成変化は単一巨大マグマシステムではなく，小規

模で短寿命のマグマ供給系が複数存在したことに由来する可能性がある． 
 

 
図 1.1-7 阿蘇 4 噴火後の全岩化学組成の時間変化 

三好ほか(2005)の分析値を表 1.1-1 の年代値でプロットし直した． 

 
 

（5）まとめ 
今年度は，昨年度に実施したカルデラ火山のマグマ供給系の時間発展に関する近年の知見

レビューの国内の事例への適用性を検討した．カルデラ形成巨大噴火がカルデラサイクル

の単輪廻の終焉であり，後カルデラ期火山活動が新たな多輪廻の開始であるとの考え方

（Bouvet de Maisonneuve et al., 2021）は，国内のカルデラ噴火事例とも整合的である．

また，Degruyter & Huber (2014) と Townsend et al. (2019) が開発した熱力学的状態（圧

力，温度，ガス，結晶含有量）の変化に着目したマグマ溜まり理想化モデルは，巨大マグマ
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溜まりの形成に最適条件があることを示し，その成長速度を示した点で重要である．モデル

が示すマグマ溜まりパラメータは，噴火実績から推定される姶良カルデラ入戸噴火前，阿蘇

カルデラ阿蘇 4 噴火前，十和田火山大不動・八戸噴火前のマグマ溜まり条件をよく説明す

る．すなわち，いずれのケースでも，数値モデリングで示されたマグマ溜まりの加速度的成

長が可能な最適条件にあった可能性がある．一方，地球物理観測で推定される現在の姶良・

阿蘇カルデラ地下のマグマ溜まりの条件では，今後マグマ注入量が急増したとしても，マグ

マ溜まりが加速度的に急成長することは難しい．また，阿蘇 4 噴火前の阿蘇 4/3 間テフラ群

の全岩化学組成分析を実施し，斜長石分別の指標である Ca/Sr 比が阿蘇 4 噴火に向かって

連続的に変化することを確認した．斜長石の晶出温度は含水量に依存するので，この比の変

化は，破局噴火前にマグマ溜まり内の含水量が徐々に高くなったことを示すものと解釈で

きる．すなわち，阿蘇 4 噴火の約 3千年前の Y 噴火時には，破局噴火の兆候があったこと

になる． 
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1.2 姶良・鬼界カルデラ噴出物のマグマ滞留時間と貯留条件の検討 

【実施内容】 

鬼界カルデラ形成噴火噴出物を対象とし，当該噴出物の斑晶鉱物内にみられる拡散組織からマ

グマ滞留時間を推測した．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）により
噴出した輝石の逆累帯構造部分について，電子線マイクロアナライザーによる元素濃度分布測定

と電子後方散乱回折法による結晶方位測定を行った．輝石斑晶にみられる拡散組織に結晶方位測

定結果より算出された元素拡散係数を適用した結果，鬼界アカホヤ噴火では 200〜7 千年，鬼界
葛原噴火では 200〜3 万年の滞留時間が得られた．以上の結果より，鬼界アカホヤ噴火マグマは
7千年以上，鬼界葛原噴火マグマは 3万年以上の滞留時間があったと考えられる． 
姶良カルデラのカルデラ形成期の噴出物の大部分を占める高シリカ流紋岩マグマの相平衡関係

を，酸素雰囲気を制御した高温高圧実験により決定した．得られた相平衡関係と実際の噴出物中

の鉱物組み合わせの関係から，水飽和条件下で 750～780℃，150 MPaより低圧での流紋岩マグ
マの貯留条件が推測された． 
姶良カルデラの先カルデラ期・カルデラ形成期及び後カルデラ期の噴出物の斑晶組成から，混

合端成分のマグマの特性を推定した．複数の組成グループに分かれる珪長質マグマ由来の斜長石

斑晶の存在から，後カルデラ期の噴出物の珪長質端成分は複数のマグマの存在が示唆されるのに

対し，苦鉄質端成分由来の斜長石の均質性から，苦鉄質端成分マグマはほぼ単一のマグマである

ことが示唆される．また先カルデラ期の玄武岩マグマの温度は 1088～1115°Cと推定された． 
 
【調査・研究成果】 

(1) 斑晶内拡散組織を用いた鬼界カルデラ噴火のマグマの滞留時間の推測 

鬼界カルデラ噴火である，鬼界アカホヤ噴火（7.3 千年前）および鬼界葛原噴火（9.5 万年前）
の噴出物中の斑晶鉱物にみられる元素拡散組織から，マグマ滞留時間の推測を行った． 
鬼界アカホヤ噴火の噴出物（幸屋船倉降下軽石，竹島火砕流軽石，竹島火砕流スコリア）に

含まれる単斜輝石と直方輝石の一部には，その内部に逆塁帯構造がみられる（図 1.2-1 の反射電
子像）．この部分について電子線マイクロアナライザー（EPMA）による輝石の元素濃度分布
（線分析）測定を実施したところ，コアからリムに向かって Mg#=Mg/(Mg+Fe)のわずかな増加
がみられた．この元素濃度勾配が，結晶内の元素拡散によるプロファイルであると仮定し，上記

軽石内の輝石についてマグマ温度（902℃）における Mg#の拡散係数を用いてマグマ滞留時間の
推定を試みた（表 1.2-1）．なお，輝石のMg#の拡散係数は結晶方位に依存するため，元素濃度分

布を測定した断面について電子後方散乱回折法（EBSD）による結晶方位測定を行い，Costa et 
al. (2008)に基づいて元素濃度測定方向に適した拡散係数を算出した．本研究で用いた Mg#の拡
散係数等は下記の通り．  
直方輝石：c 軸方向のMg#の拡散係数（Dc）は 1.00x10-20m2/s（Dohmen et al., 2016），a 軸

方向と c 軸方向の拡散係数比（Da/Dc）は 0.29，b 軸方向と c 軸方向の拡散係数比（Db/Dc）
は 1 (Dohmen et al., 2016)． 
単斜輝石：c 軸方向のMg#の拡散係数（Dc）は 1.51x10-21m2/s（Muller et al., 2013），a 軸方

向と c 軸方向の拡散係数比（Da/Dc）は 0.72，b 軸方向と c 軸方向の拡散係数比（Db/Dc）は
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0.32 (Zhang et al., 2010)． 
このようにして直方輝石 1 個と単斜輝石 8 個のMg#の元素濃度プロファイルに対して拡散計算を

実施したところ，500〜2 千年の拡散時間が得られた（表 1.2-1）．幸屋船倉降下軽石と竹島火砕
流軽石から得られた拡散時間（900〜1 千年，500〜2 千年）に差は見られない．また，直方輝石

と単斜輝石から得られた拡散時間（900年，500〜2千年）にも差は見られなかった． 
同様に，竹島火砕流スコリア内の輝石について，マグマ温度（976℃）でのMg#の拡散係数を

用いてマグマ滞留時間の推定を試みた．本研究で用いたMg#の拡散係数等は下記の通り． 
直方輝石：c 軸方向のMg#の拡散係数（Dc）は 6.51x10-20m2/s（Dohmen et al., 2016），各軸

方向の拡散係数比は上記と同じ． 
単斜輝石：c 軸方向のMg#の拡散係数（Dc）は 1.06x10-20m2/s（Muller et al., 2013），各軸方

向の拡散係数比は上記と同じ．  
直方輝石 1 個と単斜輝石 2 個のMg#の元素濃度プロファイル 6 個から 200〜7千年の拡散時間が
得られた（表 1.2-1）．竹島火砕流スコリアから得られた拡散時間は幸屋船倉降下軽石と竹島火砕
流軽石から得られた拡散時間（500〜2 千年）よりもやや幅広い範囲を示す．このうち，直方輝

石 1 個（mt100907-31-p9）と単斜輝石（mt100907-47-p13）とについては斑晶の両側のリムの

元素濃度分布について拡散計算を実施した．直方輝石 1 個（mt100907-31-p9）については 200
年と 2千年の滞留時間が得られた．同様に，単斜輝石（mt100907-47-p13）について 200年と 1
千年の滞留時間が得られた．一つの斑晶の 2つのリムから 5〜10 倍の滞留時間の違いが得られて

いる原因については現在不明であり，今後検討が必要である．一方，単斜輝石（mt100907-47-
p13）についてはコアに近い部分（リムからコアに向かって約 0.085mm）にもコアからリムに向

かってMg#のわずかな増加がみられ，これを拡散プロファイルと仮定して拡散時間を算出したと
ころ，リム部分の拡散時間（200〜1 千年）より長い 7 千年の拡散時間が得られた．これは内部
ほど拡散が進んでいることを示しているのかもしれない． 
上記より，鬼界アカホヤ噴火流紋岩マグマの滞留時間は幸屋船倉降下軽石と竹島火砕流軽石

内の輝石の元素拡散組織から 500〜2 千年，鬼界アカホヤ噴火安山岩マグマの滞留時間は竹島火

砕流スコリア内の輝石の元素拡散組織から 200〜7 千年，と見積もられた（図 1.2-2）．両マグマ

の結果をまとめると，鬼界アカホヤ噴火マグマの滞留時間は 200〜7 千年となる．これらのマグ
マがマグマだまりにあったとすると，少なくとも 7 千年間，マグマだまりが存在したことを示唆

する．  
なお，令和 4年度に実施した拡散時間の予察的な推測では，輝石結晶の反射電子像のみから c

軸方向を推定し，その方向の元素濃度測定分布と c 軸方向の拡散係数を用いて解析し，900〜9
万年の滞留時間が得られていた（産業技術総合研究所，2022）．しかしながら，c 軸に平行な方
向の拡散プロファイルを用いると拡散時間を過大に見積もってしまうという指摘があり

（Krimer and Costa, 2017)，c 軸に垂直な方向の拡散プロファイルを用いて推測する必要があっ

た．また，令和 4年度の結果には，元素濃度測定方向に適した拡散係数を用いていないための誤

差も含まれていた．同じ輝石について，今年度に推測した拡散時間と令和 4年度に推測した結果
を比較すると，令和 4年度は拡散時間を最大 100 倍まで過大に見積もっていることが判明した

（図 1.2-3）．従って，正確な拡散時間の算出には， c 軸に垂直な方向の拡散プロファイルを用い



27 

ること，さらに，結晶方位測定を行い，元素濃度分布測定方向の拡散係数を決定することが重要

であることが確認された．  

 

 

 
図 1.2-1 鬼界アカホヤ噴火の幸屋（船倉）降下軽石に含まれる単斜輝石（mt22060302p2）の反射電

子像，EBSD 測定結果と元素濃度（Mg#）分布．100 年（茶色），1000 年（赤色），1 万年（緑色），10 万

年（青色）の拡散プロファイルも示す． 

 

 
図 1.2-2 a) 鬼界葛原噴火噴出物（長瀬火砕流軽石）と鬼界アカホヤ噴火噴出物（幸屋船倉降下軽石，

竹島火砕流軽石およびスコリア）の単斜輝石および直方輝石の元素拡散プロファイルから推定したマ

グマ滞留時間． 
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表 1.2-1 鬼界葛原噴火および鬼界アカホヤ噴火の噴出物に含まれる輝石の EBSD 測定結果，拡散開始

位置，コア側とリム側の Mg#，拡散プロファイル計算に用いた拡散係数と算出されたマグマ滞留時間． 

 

 

斑晶番号 EBSD測定結果 Mg#（=Mg/(Mg+Fe)）

線分析方向と各軸の角度（度） コア側 リム側 拡散開始位置 拡散係数 滞留時間
a軸 b軸 c軸 （mm from rim） 温度（℃） (m2/s) (ky)

鬼界葛原噴火（9.5万年前）

長瀬火砕流軽石

直方輝石

mt22062401p1 89 88 2 64.2 66.1 0.105 856 3.03E-21 5

mt22062401p2 87 86 5 65.6 67.2 0.070 856 3.03E-21 2

mt22062403p1（リム） 11 87 79 64.8 66.6 0.025 856 9.50E-22 6

mt22062403p1 11 87 79 64.2 66.1 0.115 856 9.50E-22 2

mt22062403p2（リム） 90 90 0 65.3 66.6 0.100 856 3.03E-21 0.2

mt22062403p2 90 90 0 65.4 66.4 0.170 856 3.03E-21 3

mt22062405p1 85 5 88 64.6 65.9 0.180 856 3.01E-21 20

mt22062405p2 30 61 83 64.9 66.1 0.165 856 1.40E-21 1

mt22062407p1 88 4 87 64.0 65.9 0.150 856 3.02E-21 5

mt22062407p2 76 15 84 64.2 65.2 0.190 856 2.90E-21 30

mt22062409p1 15 76 84 63.2 65.6 0.130 856 1.02E-21 20

mt22062409p2 84 9 84 64.5 65.8 0.110 856 3.00E-21 6

mt22062409p3 84 90 6 63.5 64.9 0.155 856 3.00E-21 9

mt22062411p1 79 11 90 65.0 66.8 0.110 856 2.95E-21 1

mt22062411p2 14 77 87 64.6 65.7 0.120 856 9.88E-22 9

鬼界アカホヤ噴火（7.3万年前）

幸屋船倉降下軽石

直方輝石

mt22060305p1 33 57 90 64.5 66.4 0.170 902 5.00E-21 0.9

単斜輝石

mt100907-3-p7 35 57 80 69.0 71.0 902 9.23E-22 0.9

mt22060305p3 86 78 13 68.2 70.5 0.570 902 1.47E-21 1

mt22060303p2 64 27 86 69.3 71.9 0.120 902 6.10E-22 1

mt22060302p2 90 2 88 70.2 71.5 0.155 902 4.86E-22 1

竹島火砕流軽石

単斜輝石

mt22060309p2 74 71 25 70.6 71.3 0.150 902 1.37E-21 2

mt22060312p2 9 81 90 70.1 71.6 0.040 902 1.08E-21 2

mt22060310p1 13 77 89 67.9 70.0 0.096 902 1.06E-21 0.5

mt22060311p1 41 50 83 70.9 72.7 0.082 902 8.40E-22 0.6

竹島火砕流スコリア(7ka)

直方輝石

mt100907-31-p9 21 70 85 70.1 71.7 0.070 902 3.81E-21 2

mt100907-31-p9（反対側のリム） 21 70 85 70.5 71.6 0.380 902 3.81E-21 0.2

単斜輝石

mt100907-47-p10 21 70 86 70.2 71.7 0.045 902 1.02E-21 3

mt100907-47-p13 26 65 82 70.3 73.2 0.085 902 9.92E-22 7

mt100907-47-p13（リム） 26 65 82 73.1 74.3 0.013 902 9.92E-22 0.2

mt100907-47-p13（反対側のリム） 26 65 82 69.8 71.1 0.040 902 9.92E-22 1
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図 1.2-3 鬼界アカホヤ噴火軽石に含まれる単斜輝石内の Mg#変化から得られたマグマ滞留時間．X 軸

は c 軸に垂直方向の元素濃度分布から得られた滞留時間（今年度成果）．Y 軸は c 軸に沿った元素濃度

分布から得られた滞留時間（令和 4年度成果）．  

 
 
鬼界アカホヤ噴火と同様に，鬼界葛原噴火（9.5 万年前）による長瀬火砕流堆積物に含まれる

直方輝石の一部には，その内部に逆累帯構造がみられる（図 1.2-4の反射電子像）．この部分につ
いて EPMA による輝石の元素濃度分布測定を実施したところ，コアからリムに向かって Mg#の
わずかな増加がみられた．この元素濃度勾配が，結晶内の元素拡散によるプロファイルであると

仮定し，マグマ温度（856℃）での Mg#の拡散係数を用いてマグマ滞留時間の推定を試みた（表
1.2-1）．これらの輝石についても，元素濃度分布測定を行った断面について EBSDによる結晶方
位測定を行い，Costa et al. (2008)に基づいて元素濃度測定方向に適した拡散係数を算出した．

本研究で用いたMg#の拡散係数等は下記の通り．  
直方輝石：c 軸方向のMg#の拡散係数（Dc）は 3.03x10-21m2/s（Dohmen et al., 2016），a 軸

方向と c 軸方向の拡散係数比（Da/Dc）は 0.29，b 軸方向と c 軸方向の拡散係数比（Db/Dc）
は 1 (Dohmen et al., 2016)． 

このようにして直方輝石 13 個の Mg#の元素濃度プロファイル 15 個に対して拡散計算を実施し

たところ，200〜3 万年の拡散時間が得られた（表 1.2-1，図 1.2-2）．この結果は，少なくとも 3
万年間，マグマだまりが存在したことを示唆する．このうち，2 つの直方輝石（mt22062403p1
とmt22062403p2）についてはコアに近い部分にもコアからリムに向かってMg#のわずかな増加
がみられ，これを拡散プロファイルと仮定して拡散時間を算出した．mt22062403p2 については，
リム部分の拡散時間（200 年）より長い 3 千年の拡散時間が得られた．これは，竹島火砕流スコ
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リアの単斜輝石（mt100907-47-p13）と同様に，内部ほど拡散が進んでいることを示しているの

かもしれない．一方で，mt22062403p1 については，リム部分の拡散時間（6 千年）より短い 2
千年の拡散時間が得られているので，コアとリムでの元素濃度勾配の違いが拡散時間に起因して

いるかは，今後の詳細な検討が必要である．  
 
 

 

図 1.2-4 鬼界葛噴火の長瀬火砕流軽石に含まれる直方輝石（mt22060302p2）の反射電子像，EBSD 測

定結果と元素濃度（Mg#）分布．100 年（茶色），1000 年（赤色），1 万年（緑色），10 万年（青色）の

拡散プロファイルも示す． 

 
 
3) 拡散時間見積もりのまとめ 

以上の，鬼界カルデラの噴出物から得られた拡散時間の解析結果を，令和 3・4年度の成果と合
わせて解釈すると，以下のモデルが得られる． 
①  鬼界カルデラにおいては，鬼界アカホヤ噴火（7.3千年前）に先立つ 7千年以上，鬼界葛原
噴火（9.5万年前）についてはそれに先立つ 3万年以上の期間，マグマがマグマ溜まりに貯

留されていたことが考えられる．  
 

(2) 鬼界カルデラ小アビ山火砕流堆積物等の地質調査と岩石学的解析 

鬼界カルデラの鬼界葛原噴火（9.5万年前）に至るマグマ供給系の進化過程を知るには，マグ

マの化学組成の時間変化を把握しておく必要がある．特に，小アビ山火砕流は鬼界葛原噴火の前

に起きた火砕流であり（町田・新井（2003）によれば 14万年前），その規模や分布範囲，噴火

年代，化学組成は重要であるが，不明な点が多く，現地調査を実施した（図 1.2-5）． 
硫黄島北岸の大谷（ウタン）には，先カルデラ火山である矢筈山溶岩の上部に，降下火砕物

層とその上部に火砕流堆積物がある（図 1.2-5）．この降下火砕物層と火砕流堆積物内のスコリアに
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ついて蛍光 X線分析を行った結果，SiO2濃度 59〜64wt%の安山岩〜デイサイト（表 1.2-2，図 1.2-

6）の全岩化学組成を持つことが判明した．この組成は，硫黄島の坂本や小坂本で見られる小アビ山

火砕流堆積物（小野他（1982）では流紋岩組成）と大きく異なる．また，これらの試料に含まれる輝
石ペア（直方輝石と単斜輝石）の化学組成を EPMAで測定し，輝石温度計（Putirka, 2008）を適用

した結果，降下火砕物層のスコリアのマグマ温度 929±4℃，火砕流スコリアのマグマ温度 929±8℃が

得られた（表 1.2-3）．この温度は，硫黄島の坂本や小坂本で見られる火砕流堆積物を形成したマグ
マの温度（890〜900℃）より高い．従って，硫黄島の坂本や小坂本で見られる小アビ山火砕流とは

別のマグマによる噴火による堆積物と考えられる．この噴出物の年代値は不明であり，今後の検討が

必要である． 

 

 

図 1.2-5 試料採取位置と露頭および試料の写真． (a)鬼界カルデラ，硫黄島および竹島の位置，(b)

硫黄島・大谷の降下火砕物層と火砕流堆積物，(c)竹島港東の火砕流堆積物． 

 

 

小野他（1982）によると，竹島港東にも鬼界アカホヤ噴火噴出物の下部に，小アビ山火砕流堆積

物が露出している．本調査では，その火砕流堆積物の現地調査と岩石学的解析を実施した．竹島港東

にある火砕流堆積物は上・中・下部の 3つのユニットに分けられる（図 1.2-5）．本研究ではこのうち

上部と下部について本質岩片を採取し岩石学的解析を実施した．上部は非溶結で，発泡度の高い白色

軽石が多く含まれ，暗灰色の軽石がわずかに含まれている．白色軽石 3個と暗灰色軽石 1個について
蛍光 X線分析を行い，その全岩化学組成を測定した．白色軽石の全岩化学組成は SiO2濃度 74wt%程

度の流紋岩（表 1.2-2，図 1.2-6）である．この組成は鬼界葛原噴火による長瀬火砕流軽石（9.5万年
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前）の範囲内にある（図 1.2-6）．一方，少量含まれている暗灰色の軽石は SiO2濃度 68wt%程度のデ

イサイト（表 1.2-2，図 1.2-6）である．この暗灰色軽石の化学組成は下部ユニットの溶結凝灰岩の組

成に一致する（表 1.2-2，図 1.2-6）ので，上部ユニットを形成した際に下部ユニットの一部を巻き込
んだものかもしれない．また，上部ユニットの堆積物に含まれる鉄チタン鉱物ペア（磁鉄鉱とイルメ

ナイト）と輝石ペアの化学組成を EPMAで測定し，それぞれの組成に鉄チタン鉱物温度計

（Sauerzapf et al., 2008）と輝石温度計（Putirka, 2008）を適用した結果，834℃と 813℃が得られ
た（表 1.2-3）．鉄チタン鉱物温度計による温度（834℃）は長瀬火砕流軽石の鉄チタン鉱物温度計の

結果（856±16℃）に近い．竹島の地表には長瀬火砕流堆積物が広く分布している（小野他，1982）

ことを考え合わせると，竹島港東にある火砕流堆積物の上部ユニットは長瀬火砕流で構成されている

と考えられる． 

火砕流堆積物の下部ユニットは一部溶結しており，黒色レンズが含まれている．黒色レンズ 3個

と溶結凝灰岩 1個について蛍光 X線分析を行い，その全岩化学組成を測定した．黒色レンズの全岩化
学組成は SiO2濃度 66wt%程度，溶結凝灰岩は SiO2濃度 68wt%程度，のデイサイト（表 1.2-2，図

1.2-6）である．この組成は上部ユニットの白色軽石や長瀬火砕流軽石よりも SiO2濃度が低く，他の

鬼界カルデラ噴出物（鬼界アカホヤ噴火噴出物や硫黄島・大谷の降下火砕物・火砕流スコリアなど）

のマグマ組成とも異なる（図 1.2-6）．また，火砕流堆積物の下部ユニットに含まれる鉄チタン鉱物ペ

アと輝石ペアの化学組成を EPMAで測定し，それぞれの組成に鉄チタン鉱物温度計（Sauerzapf et 

al., 2008）と輝石温度計（Putirka, 2008）を適用した結果，895±15℃と 860±7℃が得られた（表
1.2-3，図 1.2-7）． 

以上の結果をまとめると，竹島港東にみられる火砕流堆積物の上部ユニットは鬼界葛原噴火（9.5

万年前）による長瀬火砕流堆積物と考えられる．一方，火砕流堆積物の下部ユニットが小野他

（1982）の第 28図で記載された「小アビ山火砕流」であると考えられる．ただし，その全岩化学組

成は小野他（1982）の第 4表で記載されている流紋岩ではなく，SiO2濃度 66wt%程度のデイサイト

である．小野他（1982）では硫黄島にある「小アビ山火砕流」と竹島の「小アビ山火砕流」を同一の

マグマによる噴火として扱っているが，本研究の結果から，これら 2つはマグマの化学組成が異な

り，別の噴火である可能性が高いことを示している．硫黄島にある「小アビ山火砕流」のマグマの化

学組成や温度は鬼界アカホヤ噴火流紋岩に近い（表 1.2-3，図 1.2-6，図 1.2-7）ので，鬼界アカホヤ
噴火による可能性がある（Maeno et al., 2007）．一方，竹島の「小アビ山火砕流」の規模や分布範

囲，噴火年代については未だ不明な点が多く，「小アビ山火砕流」の実態解明に向けて，より詳細な

調査・分析が必要である． 
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表 1.2-2 硫黄島・大谷の降下火砕物と火砕流スコリア，および竹島港東の火砕流堆積物（下部・上

部ユニット）の全岩化学組成．100％に規格化済み． 

 

 

 

図 1.2-6 竹島港東の火砕流堆積物（上部・下部）および硫黄島・大谷の降下火砕物と火砕流堆積物

内の本質物の全岩化学組成  

採取地 硫黄島・大谷 硫黄島・大谷 硫黄島・大谷 硫黄島・大谷 硫黄島・大谷

種類 降下火砕物層

スコリア

降下火砕物層

スコリア

降下火砕物層

スコリア

火砕流堆積物

スコリア

火砕流堆積物

スコリア

試料番号 sg23063004-1 sg23063004-2 sg23063004-3 sg23063003-1 sg23063003-2

SiO2 64.22 59.33 62.51 61.46 61.19

TiO2 0.66 0.69 0.72 0.64 0.62

Al2O3 15.62 17.00 16.45 16.18 16.87

FeO
* 5.84 7.38 6.32 6.55 6.87

MnO   0.13 0.15 0.14 0.14 0.14

MgO   2.74 3.76 2.93 3.51 3.04

CaO   5.83 7.62 6.22 6.97 6.80

Na2O 3.20 2.88 3.11 3.13 3.16

K2O 1.66 1.11 1.49 1.34 1.23

P2O5 0.10 0.09 0.10 0.09 0.08

採取地 竹島港東 竹島港東 竹島港東 竹島港東 竹島港東 竹島港東 竹島港東 竹島港東

種類 火砕流堆積物

（下部）

黒色レンズ

火砕流堆積物

（下部）

黒色レンズ

火砕流堆積物

（下部）

黒色レンズ

火砕流堆積物

（下部）

火砕流堆積物

（上部）

白色軽石

火砕流堆積物

（上部）

白色軽石

火砕流堆積物

（上部）

白色軽石

火砕流堆積物

（上部）

暗灰色軽石

試料番号 sg23070202-1 sg23070202-2 sg23070202-3 sg23070201-1 sg23070205-1 sg23070205-2 sg23070205-3 sg23070206-1

SiO2 65.69 65.65 65.54 67.92 73.64 73.50 73.88 67.80

TiO2 0.74 0.72 0.75 0.65 0.34 0.37 0.34 0.64

Al2O3 17.07 17.20 17.70 15.40 13.70 13.61 13.69 15.45

FeO
* 4.79 4.77 4.64 4.39 2.39 2.58 2.25 4.31

MnO   0.13 0.12 0.11 0.10 0.07 0.08 0.07 0.12

MgO   1.56 1.53 1.49 1.33 0.81 0.84 0.70 1.51

CaO   4.20 4.25 4.09 3.72 2.79 2.74 2.67 4.00

Na2O 3.80 3.80 3.75 4.48 3.86 3.82 3.85 4.14

K2O 1.89 1.83 1.81 1.91 2.35 2.41 2.50 1.90

P2O5 0.13 0.13 0.11 0.10 0.05 0.06 0.05 0.13

FeO
*
 = total FeO
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表 1.2-3 鉄チタン鉱物温度計と輝石温度計による硫黄島・大谷の降下火砕物・火砕流スコリアと竹

島港東の火砕流堆積物のマグマ温度（赤字部分）．チタン石英温度計（Wark and Watson, 2006）や鉱

物メルト温度計（Putirka, 2008）による小瀬田火砕流軽石（58 万年前），鬼界葛原噴火（9.5 万年前）

による長瀬火砕流軽石，鬼界アカホヤ噴火（7.3 千年前）による軽石およびスコリアのマグマ温度

（R02-04 年度成果）も示す． 

 

 

 

 

図 1.2-7 鉄チタン鉱物温度計と輝石温度計によるマグマ温度の比較．小瀬田火砕流（58 万年前）と

長瀬火砕流（95 千年前）についてはチタン石英温度計（Wark and Watson, 2006）と角閃石温度計

(Putirka, 2016）による結果も示す． 

 

 

試料 鉄チタン鉱物温度計 輝石温度計 チタン石英温度計 鉱物メルト温度計

個数 温度（℃） 個数 温度（℃） 個数 チタン

活動度

温度（℃） 鉱物種 個数 温度（℃）

小瀬田火砕流軽石（580ka） 8 805 ± 21 14 1.0 824 ± 29

14 0.6 900 ± 33

長瀬火砕流軽石（95ka） 15 856 ± 16 17 1.0 815 ± 13 斜長石 3 814 ± 10

17 0.6 890 ± 15 斜方輝石 2 894 ± 3

鬼界アカホヤ噴火軽石（7.3ka） 8 906 ± 5 35 902 ± 15

鬼界アカホヤ噴火スコリア（7.3ka） 4 975 ± 5

硫黄島・坂本の小アビ山降下軽石 10 919 ± 20 11 900 ± 10

硫黄島・坂本の小アビ山火砕流軽石 7 904 ± 8 7 890 ± 16

硫黄島・大谷の降下火砕物 4 929 ± 4

硫黄島・大谷の火砕流スコリア 8 929 ± 8

竹島港東の火砕流堆積物（下部） 5 895 ± 15 4 860 ± 7

竹島港東の火砕流堆積物（上部） 1 834 1 813
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(3) 実験岩石学的手法による姶良カルデラマグマ溜まり温度圧力条件の制約 

姶良カルデラを形成した入戸噴火で噴出した流紋岩マグマの貯留条件について，実際の入戸火

砕流堆積物中の流紋岩試料を用いた相平衡実験によるマグマ貯留条件（温度・圧力・酸素分圧・

含水量等）の検証を行った．既存の入戸噴火の流紋岩マグマの高温高圧実験（Aramaki 1971）
では，酸素分圧の制御に問題があり，その結果苦鉄質鉱物，特に直方輝石の安定領域の推定に課

題が残っている．本研究では，酸素分圧の制御をより正確に行うことにより，苦鉄質鉱物も含め

た相平衡関係の評価を行う． 
今年度は，昨年度に有効性を確認した三重カプセルによる酸素分圧緩衝法（Tomiya et al., 

2010）を用いて，広い温度圧力条件（750〜900℃，100〜200 MPa）で相平衡実験を行った．
各実験で酸素分圧が適切に制御されていることを三重カプセル内に挿入した酸素分圧センサー

（Taylor et al.,  1992）で確認したうえで，高シリカ流紋岩の相平衡図を作成した．相平衡図か

ら，噴火直前のマグマ蓄積条件は，温度 750〜800℃，圧力 100〜150 MPaの範囲に存在すると

推定された．なお，初期に行った実験について，微量の炭素のコンタミネーションが疑われたた

め，同条件の実験を再度行っている．そのため報告会で報告した相図とは，石英の晶出温度が異

なっているが，推定される圧力範囲に大きな変化はない． 
実験には，産総研に設置された内熱式ガス圧装置（SMC-5000）を用いた．酸素分圧センサー

には，コバルト（Co）とパラジウム（Pd），酸化コバルト（ CoO）の混合粉末を初期コバルト

分率（XCo = Co/(Co+Pd)）が 0.1と 0.4となるように調整しペレット化したものを使用した．実

験産物の化学組成分析には， EPMA（JEOL JXA-8530F）を用いた．実験産物の結晶分率は，

反射電子像の画像解析から推定した． 
図 1.2-8に，各実験において回収された酸素分圧センサーから推定された酸素分圧を示す．実

験には，初期 XCoが 0.1と 0.4のセンサー両方を使用し，実験後いずれも XCo＝0.3前後の値に収

束した．収束した値の平均値から推定される酸素分圧は， NNO-0.1から-0.3であり，すべての

実験において，三重カプセル内の酸素分圧をNNOに近い条件で緩衝できていたことを示してい

る． 
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図 1.2-8 酸素分圧センサーから推定された各実験条件における酸素分圧．推定誤差はシンボルの大

きさ程度である． 

 
図 1.2-9に，今回作成した相平衡図を示す．全ての実験において，残存メルトが存在してい

た．晶出鉱物として，斜長石，直方輝石，石英，磁鉄鉱，チタン鉄鉱，角閃石，黒雲母が確認さ

れた．実験の圧力範囲では，斜長石がリキダス相として晶出し，直方輝石＋磁鉄鉱やチタン鉄鉱

が 780–820℃の温度で晶出し始めた．石英はこれらの鉱物より遅れて 780℃以下の温度で晶出し
た．角閃石は，780℃以下の低温かつ 150 MPa以上の高圧条件で晶出した．黒雲母は圧力に関

係になく，750℃以下の低温条件で晶出した．また，チタン鉄鉱については，750℃, 100 MPa
の低温低圧条件で晶出しなくなった．チタン鉄鉱はチタンを含む黒雲母と反応関係にあったと推

定される．天然の軽石に含まれる代表的な斑晶鉱物組み合わせ（斜長石＋直方輝石＋石英＋磁鉄

鉱＋チタン鉄鉱）が再現される温度範囲は，750℃より高温でかつ 800℃よりも低温の条件と制

約された（図 1.2-9の赤色で示された範囲）．主に，温度軸に垂直に近いチタン鉄鉱と黒雲母の

晶出線により規制されている．鉱物組み合わせが再現される圧力範囲については，角閃石の晶出

圧力から 150 MPaより低圧であると制約された．圧力の下限については，鉱物組み合わせだけ

からは制約できなかった．なお，姶良の火砕流堆積物中の石英斑晶には，湾入部を伴う融食外形

が認められることが多いため（図 1.2-10），噴火直前のマグマの平衡斑晶組み合わせとして斜長
石＋直方輝石＋磁鉄鉱＋チタン鉄鉱±石英を想定した場合についても，その再現範囲を検討した

（図 1.2-9の鎖線で囲まれた範囲）．温度範囲は，チタン鉄鉱を含み，黒雲母を含まないという

制約が変わらないので，石英を含む場合と同じである．圧力範囲について，角閃石の晶出が許さ

れないので，上限が 150 MPaになることについては変わりない．ただし石英が晶出しなくても

よいので，石英を含む場合よりもやや高圧まで広がりうる． 
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図 1.2-9作成した姶良カルデラの高シリカ流紋岩の相平衡図．七角形は各実験条件で観察された鉱物

組み合わせを示す．灰色で塗りつぶされた領域の鉱物が，実験産物で晶出している．色の付いた実線

は，実験結果から推定される各鉱物の晶出線である．鉱物名の表示がある側の条件で，鉱物が晶出す

る．赤で示した領域が，天然の軽石にみられる代表的な鉱物組み合わせ（斜長石＋石英＋直方輝石＋

磁鉄鉱＋チタン鉄鉱）が得られた条件である．鎖線で囲まれた領域は，上記鉱物組み合わせに加え

て，斜長石＋直方輝石＋磁鉄鉱＋チタン鉄鉱が得られる条件を示している．石英が，他の鉱物と平衡

共存しない場合を想定している．  

 

 

図 1.2-10 実験に使用した入戸火砕流堆積物中の軽石に含まれる石英斑晶の反射電子像の例． 
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鉱物組成などからも，噴火直前のマグマ蓄積条件を制約するために，実験産物中の斜長石の An
値 （mol%），直方輝石のMg#，残存ガラスの SiO2量（wt.%）および結晶分率（vol.%）の等値

線を温度圧力図上に引いた（図 1.2-11）．なお残存ガラスの SiO2量は，ノーマライズ値である．

斜長石の An 値 と直方輝石のMg#は，温度圧力の増加に伴って，増加する傾向が確認された．

特に，斜長石の An 値については，圧力（メルトの飽和含水量）の影響が大きく，等値線の傾き

が直方輝石のMg#よりやや緩やかになる傾向がある．残存メルトの SiO2量と結晶分率は，温度

圧力の低下とともに増加する傾向にあった．これらの等値線は，石英に飽和するまでは，斜長石

の晶出線（図 1.2-9のオレンジ色の線）とほぼ平行である．晶出相の主体が斜長石であり，その

結晶化に影響を受けていると推定される．石英に飽和した後は，結晶分率の等値線の傾きがやや

急になり，石英の晶出線の傾きに近くなる．また，等値線の間隔が狭くなり，結晶化が効率的に

進行するようになる．残存メルトの SiO2量については，石英に飽和した後は 78.5 wt.%前後で
ほぼ一定となる． 
図 1.2-11に，姶良のカルデラ噴火噴出物の大部分をなす火砕流堆積物中の斜長石斑晶のリムの

An 値および直方輝石斑晶のリムのMg#の最頻値，そして，石基ガラスの SiO2量と結晶分率の

代表的な範囲を，灰色で示した．本研究で実験に使用した軽石に加え，先行研究（安田ほか，

2015; Geshi et al., 2020; Nishihara et al., 2024）で報告されている火砕流堆積物中の軽石の分

析結果をまとめて示した．また，比較のため図 1.2-9に示した斜長石＋直方輝石＋磁鉄鉱＋チタ

ン鉄鉱±石英が再現される温度圧力条件についても図 1.2-11に示した．鉱物組み合わせが再現

さえる範囲において，石英の晶出線付近（赤い領域の右上）もしくは，それよりも高温高圧条件

で鉱物やガラスの組成が良く説明される傾向にある．結晶分率については，鉱物組成と比べて，

やや低温低圧側でも天然の観察結果が説明されうる（図 1.2-11d）．以上，相の組成と結晶分率を

良く説明する温度圧力範囲にやや食い違いあるものの，石英の晶出線付近で，いずれの観測結果

も説明されうることが分かった．特に，鉱物組み合わせと鉱物組成等を同時に説明するために

は，圧力はおよそ 100 MPa以上の圧力で なければならず，この値がマグマ蓄積圧力の下限を与

えると考える． 
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図 1.2-11 温度圧力図上における実験産物中の(a) 斜長石 An値（mol%），(b) 直方輝石 Mg#，(c) 残

存ガラスの SiO2量（wt.%）および(d) 結晶分率（vol.%）の等値線.七角形は各実験で晶出した鉱物

相を示す．赤色および鎖線で囲まれた領域は，図 1.2-9同様，斜長石＋直方輝石＋石英＋磁鉄鉱＋チ

タン鉄鉱および斜長石＋直方輝石±石英＋磁鉄鉱＋チタン鉄鉱の鉱物組み合わせが再現される条件を

示す．七角形のそばの添え字は，等値線の根拠となる各実験産物の測定値（平均値）である． 

 
 
以上の結果から，噴火直前の主たるマグマ蓄積条件は，温度 750〜800℃，圧力 100〜150 MPa
の範囲に存在すると推定された．特に，石英の晶出線付近で天然の観測結果が最も良く説明され

うる．この事実は，石英斑晶が火砕流堆積物中の軽石に含まれるものの，しばしば融食外形を示

すという観察結果と調和的である．実験から制約された温度範囲は，軽石中の隣接する磁鉄鉱－

チタン鉄鉱のペアに適用された温度計から推定された温度範囲（735〜850℃，安田ほか，2015; 
Geshi et al., 2020）に収まる．また，実験から制約された圧力範囲については，先行研究で報告

されているメルト包有物中のH2O 量（3.1〜5.4 wt.%, 安田ほか 2015; 3.5〜7.5 wt.%, Geshi et 
al., 2020）から計算される水飽和圧力の範囲（60〜270 MPa）内に収まる．軽石から分離した石

基ガラスを用いて，複数相飽和実験を行った先行研究の実験（Aramaki 1971）では，石英と斜

長石の晶出線が交わる２相飽和点の圧力から 160〜195 MPaというやや高めの平衡圧力が推定

された．この実験では，酸素分圧がうまく制御されていなかったので，直方輝石の晶出に基づく

制約がなされなかった．加えて，本研究からも示されたように，石英と斜長石が石基ガラスと平

衡共存していたという仮定が，必ずしも成り立たない可能性があり，この２相飽和に基づく平衡

圧力の推定は慎重に行う必要があると考えられる． 
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地殻密度 2200〜2750 kg/m3 （火山の典型的な表層密度~花崗岩密度）を仮定すると，推定され

た圧力範囲は，深さ 4〜7 kmに相当する．為栗ほか (2022)は，現在の姶良カルデラの深さ 15 
km付近に S波速度が低く，P波と S波の速度の比（VP/VS）が大きな領域を見出し，体積分率

にして約 7 %のメルトが含まれると推定した．この深さは，カルデラ噴火を起こした高シリカ流

紋岩質マグマの蓄積深度とは明確に異なる．一方，Miyamachi et al., (2023)は，姶良カルデラ
の地下 6〜11 kmに P波速度の高い領域（VP > 6.8 km/s）を見出し，固化した苦鉄質マグマ，

もしくは流紋岩質マグマの生成に伴って生じた苦鉄質組成の集積岩の存在を示すと考えた．今回

推定されたカルデラ噴火直前のマグマ蓄積深度は，P波高速度領域の直上に相当する．P波高速
度領域が，その上方に蓄積していた高シリカ流紋岩の生成および噴火と関係するのか，または関

係しないのか，さらなる検討が必要である． 
 

(4)姶良カルデラの珪長質・苦鉄質マグマの組成及び時間変化 
1）分析手法  

分析対象とした珪長質噴出物は，入戸火砕流噴火前の噴火から 2試料（福山軽石(~90 ka)，岩
戸軽石 (~60 ka); 長岡ほか, 2001）桜島火山の大規模噴火噴出物である 3試料（P14軽石 (~12.8 
ka），P3軽石 (AD1471)， P1軽石 (AD1914); 小林ほか, 2013）と桜島北岳溶岩の計 4試料，若

尊火山の大規模噴火噴出物である 1試料（新島軽石 (~13 ka); 森脇ほか, 2017）の計 7試料であ

る． 苦鉄質噴出物は，先カルデラ期の玄武岩溶岩 (~500 ka; 周藤ほか, 2000b)，玄武岩質安山岩

溶岩（敷根溶岩(~61 ka); 周藤ほか, 2000a），安山岩質スコリア（岩戸スコリア (~60 ka); 長岡ほ
か, 2001）を対象とした．また，岩戸スコリアは約 6 万年前の岩戸噴火で珪長質軽石と同時に噴

出したものである． 
軽石およびスコリア試料については，試料を粉砕して斑晶鉱物を取り出したのち，エポキシ

樹脂に包埋，研磨を行って分析試料を作製した．溶岩試料については，薄片試料を作製して分析

試料とした．分析は，産業技術総合研究所に設置されているフィールドエミッション型電子プロ

ーブマイクロアナライザ（FE-EPMA, JXA-8530F）を用いて実施した．まず初めに，斜長石斑

晶の反射電子（BackScattered Electron; BSE）像を用いた斜長石斑晶の組織観察を行った．組

織観察に基づき結晶のコア部分とリム部分を識別して分析点の選定を行い，化学組成の測定を行

った（図 1.2-12A）．分析に使用した加速電圧は 15 kV，照射電流は 10 nA であり，電子ビーム

径は斜長石分析時は 10 µm，輝石分析時は 2 µmの設定で実施した．また，玄武岩マグマと玄武

岩質安山岩マグマの温度を推定するために，玄武岩溶岩の石基部分における平均化学組成を推定

した．玄武岩溶岩の石基部分は，結晶化が進んでいることから厳密な化学組成が困難である．本

研究では，産業技術総合研究所に設置されているエネルギー分散型 X線分析装置 (EDS)を搭載し
た走査電子顕微鏡（SEM-EDS; JEOL6610LV）を用いて，石基部分の矩形領域（~50 µm×~50 
µm）における化学組成を 10か所以上で測定して，それらの平均値を石基部分の平均化学組成と

した． 
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図 1.2-12 (A) 珪長質噴出物（P3 軽石）に含まれる斜長石斑晶の BSE 像．BSE 像を用いた組織観察で

コア（core）とリム（rim）部分を識別した後に，EPMA を用いた化学分析により An値を求めた．（B）

珪長質噴出物に含まれる斜長石斑晶 An値の一例（P3 軽石）．上段がコア部分，下段がリム部分の結果

で，n は分析点数を表す．縦軸は，ヒストグラムの各階級に属する度数を分析総数（n=108）で規格化

した相対度数を表す． 

 

 

2）結果 

斜長石斑晶の分析結果例を図 1.2-12Bに示す．珪長質噴出物の 1 つである P3 軽石（桜島火山, 
AD1471）に含まれる斜長石斑晶は，結晶のリム部分における An 値（= 100×Ca/(Ca+Na+K)）
がAn56にピークを持ち狭い範囲に収まるのに対して，結晶のコア部分では複数のAnピークが認

められ，An 値の幅は An43–93と大きい（図 1.2-8B）．今回分析を実施した全ての珪長質噴出物に

おいて，An 値のピークや組成幅の違いはあるものの，P3 軽石と同様の特徴が認められた．先行

研究で報告されている桜島火山噴出物（Yanagi et al., 1991; 中川ほか, 2011; 宮坂ほか, 2013; 
Araya et al. 2019）や入戸火砕流噴火噴出物（津久井・荒牧, 1990）の斜長石 An 値も本研究と

同様の結果を得ていることから，斜長石コア部分の An 値が複数のピークを持つ幅広い組成を示

すこと，リム部分の An 値は 1 つのピークを示すことは，姶良カルデラにおける珪長質噴出物共

通の特徴であると考えられる．  
 これに対して，苦鉄質噴出物中の斜長石は，ほとんどの斜長石コア部分において An70 以上の
高An 値を示す．斜長石リム部分においても同様であるが，玄武岩試料のみAn70付近にピークを

示す幅広い An 値分布を示す．これは，高温で噴出した玄武岩マグマが火道～地表で冷却される

過程において，斑晶の外縁部にリム部分を成長させたことに起因する可能性が高い． 
姶良カルデラにおける珪長質噴出物では，コア部分の An 値がリム部分の An 値より明瞭に高

い斜長石結晶が認められることから，An 値の高い斜長石を晶出するような組成の異なる複数の

マグマが珪長質マグマの形成に関与していることが示唆される．Yanagi et al.（1991）や中川ほ

か（2011）は，歴史時代の桜島噴出物に高 An 値の斜長石を供給しているマグマは玄武岩質マグ

マであると解釈している．これらの解釈は全岩化学組成（高橋ほか, 2011; Takahashi et al., 2013）
や全岩同位体比（Arakawa et al., 1998; Shibata et al., 2013）とも整合的である．また，桜島火



42 

山におけるより古い時期の珪長質マグマも，苦鉄質マグマとの混合を経験したことが指摘されて

いる（宮坂ほか, 2013）．一方で，入戸火砕流噴火以前の噴出物では，全岩化学組成からは玄武

岩マグマとの混合が示唆される（Geshi et al., 2020）が，全岩同位体比からは顕著な混合は示唆

されていない（Kuritani, 2023）． 
 苦鉄質噴出物の輝石斑晶として，玄武岩溶岩には単斜輝石（cpx）のみが認められ，敷根溶岩

および岩戸スコリアには直方輝石（opx）と単斜輝石が認められた．玄武岩溶岩中の cpx はコア
部分でMg# = 66–80，リム部分でMg# = 61–77であった．敷根溶岩中の cpxはコア部分でMg# 
= 67–80，リム部分でMg# = 67–74であり，opxはコア部分でMg# = 50–73，リム部分でMg# = 
55–72 であった．玄武岩溶岩において，石基部分の平均化学組成を噴出直前のメルト組成，単斜

輝石リム部分を噴出前のメルトと共存していた cpx組成と考えて Putirka (2008)の Cpx-melt温
度計を適用したところ，玄武岩マグマの温度は 1088–1115°C（Fe-Mg 組成に基づく平衡関係を満

たす関係のみ採用）と推定された．同様の手法を敷根溶岩に適用したところ，約 1030°C の温度

を得た．推定温度については他の手法（両輝石温度計など; Putirka, 2008）を用いた検討を行う必

要があるが，以上の結果は姶良カルデラにおいて形成される苦鉄質マグマの性質に関する重要な

知見であるとともに，珪長質マグマの形成に関与した苦鉄質マグマを解明する上で重要であると

考えられる． 
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1.3 鬼界・阿蘇カルデラ噴出物中のガラス包有物を対象とした揮発成分濃度測定 

【実施内容】 

高温高圧実験装置を用いて合成した含水量既知の安山岩組成及びデイサイト組成の含水ガラス

を標準試料として，顕微ラマンによる安山岩組成およびデイサイト組成の含水量検量線を作成し

た．昨年度までに作成した流紋岩ガラスの検量線と合わせて，検量線の傾きのガラス組成依存性

を求めた．その結果，ガラスの SiO2 量と検量線の傾きとの相関は一次関数で近似できることが

明らかになった．今年度求めた検量線勾配の組成依存性を用いて，昨年度までに測定した阿蘇お

よび鬼界カルデラの噴出物のガラス包有物中の含水量をそのガラス組成に応じて再計測した結果，

0.5～1%程度過少見積もりであったことが明らかになった．また，含水量測定に及ぼすナノライ
トの影響を評価するため，ナノライト結晶を含むガラスのラマンスペクトルを取得し，ナノライ

ト結晶を含まない同組成のガラスとの比較を実施した．ナノライト晶出ガラスの低波数領域のラ

マンスペクトルの形状および面積は，ナノライト結晶に対応するピークが出現するほか，ガラス

領域のスペクトル形状も変化し，かつその面積も変化する．またその変化傾向も一定しないため，

ナノライト結晶を含むガラスのラマンスペクトルを補正して含水量を測定することは現状では困

難であることが判明した． 
 
【調査・研究成果】 

(1) 分析手法 

ラマン分光分析には，平成 31 年度に本委託研究で導入した顕微ラマン分光装置（NRS-5500）
を使用した．分析条件等については，令和 3 年・4 年度本委託研究の方法に準拠して行った．用
いた光学系条件は対物レンズ倍率 100 倍，共焦点アパーチャー20µm，スリット径 25µm，グレ
ーティング 600 本/mm である．波数範囲 100～4000 ㎝-1である．測定ではレーザーパワーを減

光フィルターにより 50%減光し（6.3 mW），30秒間の信号取得を 10回分積算した．なお，励起
波長が 532 nm（緑）では蛍光妨害によりスペクトルが困難であったため，分析には励起波長
457nm（青）のレーザーを使用した． 
検量線用の試料には，透過 FT-IR法で含水量を測定済みの安山岩（SiO2=64%）及びデイサイ

ト（鬼界カルデラ昭和硫黄島溶岩 SiO2=70.5%） ガラスを用い，それぞれ含水量の異なる 3 個の

試料を標準試料として使用した．試料の測定には 1µm 径のダイヤモンドペーストで鏡面研磨し

表面に露出させたガラス包有物を用いた．ガラス表面部分で特に発生しやすい蛍光発光の影響を

低減するため，標準試料・未知試料とも測定は試料表面から約 3µm 内部にビーム焦点をおいて

行った． 
検量線は，Di Genova et al. (2017)の手法に基づき作成した．まず，取得したガラスのスペク

トルに対し，励起レーザー振動数と温度に依存する散乱強度補正とベースライン補正を行なった．

火山ガラスのラマンスペクトルにはケイ酸塩の構造に由来する低波数領域（LW：200～1300 
cm-1）のシグナルと，OH 基や分子水の振動に由来する高波数領域（HW：2700～3900 cm-1）の

シグナルが含まれる．ベースライン補正後のスペクトルのうち，LW領域と HW領域のピーク面
積をそれぞれ求め，[HW]/[LW]比を算出する．それぞれ含水量の異なるデイサイト組成ガラス 3
試料，安山岩組成ガラス 4 試料の[HW]/[LW]比と含水量との関係を最小二乗法により一次関数近
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似し，検量線とした．安山岩及びデイサイト組成ガラスで得られた検量線は，原点を通る一次関

数であり，その傾きは異なる．令和 4 年度に作成した流紋岩と合わせて，ガラス組成が異なる 3
種類の検量線の傾きと，それぞれのガラスの SiO2 量との関係を最小二乗法により一次関数近似

し，SiO2量を用いて検量線の傾きを補正する関係式を得た． 
阿蘇および鬼界の未知試料は，検量線に用いた試料と同条件で測定し，励起レーザー振動数

と温度に依存する散乱強度補正とベースライン補正ののち[HW]/[LW]比を算出した．また，測定
した未知試料のガラス組成を SEM-EDS で測定し，得られた SiO2量から検量線の傾きを補正し，

それを用いて[HW]/[LW]比から含水量を算出した． 
 

(2）デイサイトおよび安山岩組成の含水量検量線 

令和 4 年度に報告した流紋岩組成ガラス（SiO2=77wt%）と同様に，安山岩組成のガラス

（SiO2=64%），デイサイト組成のガラス（SiO2=70.5%）とも，含水ガラスのラマンスペクトル
の[HW]/[LW]比（x）と含水量(y)との間に直線的な比例関係が認められる．比例係数（検量線の

傾き）は主にガラスの化学組成（無水換算 SiO2量）に依存し，SiO2量が高いほど比例係数が低

くなることが分かった（図 1.3-1）．組成の異なるガラスの含水量検量線の傾き（S）と，それぞ

れのガラスの SiO2 量（無水換算，SiO2 質量%（C）の関係は一次関数 𝑆 = 	𝑎𝐶 + 𝑏 で近似でき
る． 顕微ラマン分光装置を用いて組成の異なる含水量既知の標準試料のラマンスペクトルの

[HW]/[LW]比 xを測定し，[HW]/[LW]比（x）と含水量(y)との関係から係数 a, bを決定すれば，

EDS法により測定した含水量未知の試料の SiO2量 C（無水換算 wt.%），顕微ラマン分光装置を
用いて測定したラマンスペクトルの[HW]/[LW]比 x から，次式により含水量 y（wt.%），を推定

することが可能である． 
 ｙ = 𝑆𝑥 = (	𝑎𝐶 + 𝑏)𝑥     （１） 
図 1.3-2に示した分析条件では，a=-0.036, b=3.3621 であった．これらの検量線の傾きは，温

度変化などによる顕微ラマン分光装置の光学的な不安定性やレーザー発振装置の不安定性，ある

いは試料のラマン光励起効率の変化などに影響を受ける．そのため，実際の阿蘇および鬼界カル

デラの試料分析に当たっては，未知試料と同日に同じ条件下で標準試料を測定し，検量線の傾き

と係数 a,bを求めた． また，含水量を測定するガラス領域ごとに SEM-EDSを用いてガラスの化
学組成を測定し，得られたガラスの無水換算 SiO2 質量%から式（１）を用いて含水量を算出し

た． 
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図 1.3-1 安山岩組成（緑），デイサイト組成（橙），流紋岩組成（黄）の合成含水ガラスの

[HW]/[LW] 比（横軸）と，透過 FT-IR 法により求めた含水量との関係． 

 

 

 

 

 

図 1.3-2 安山岩，デイサイト，流紋岩組成の合成含水ガラスから得られた検量線の傾きと，そ

れぞれのガラスの無水 SiO2 重量％（x）との関係．玄武岩組成（SiO2=52wt%）の合成ガラスの含

水量は 1 試料のみの測定のため，参考値として掲載している．この分析条件では，検量線の傾き

（y）はガラスの無水 SiO2質量％(x)から次式で求められる； 𝑦 = 	−0.036𝑥 + 3.3621  
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(3) 阿蘇および鬼界カルデラの珪長質マグマ貯留条件 

3-1)再計算された含水量 

阿蘇カルデラの阿蘇４火砕流噴火の最初期の降下軽石である Aso4X の斜長石に含まれるガラ

ス包有物の含水量を，顕微ラマン分光装置を用いて求めた．ガラス組成は SEM-EDSを用いて測
定し，式（1）により含水量を計算した．Aso4X は阿蘇 4 噴火の噴出物のうち最も珪長質組成の

噴出物である（星住・他，2022）．流紋岩組成ガラスで作成した検量線による含水量に比べて，

組成依存性を考慮した検量線により求めた含水量は全体に 1wt％ほど高めに算出された（図 1.3-
3）．新たに得られた含水量は，3.5～4.0wt.%付近と 6.0～6.5wt.%付近にピークを持つバイモー

ダルは頻度分布を示す．  
鬼界カルデラのアカホヤ流噴火の最初期の降下軽石である幸屋降下軽石の直方輝石に含まれ

るガラス包有物の含水量を，顕微ラマン分光装置を用いて求めた．ガラス組成は SEM-EDSを用
いて測定した．幸屋降下軽石はアカホヤ噴火の噴出物の中で最も珪長質な噴出物である．Aso4X
同様，流紋岩組成ガラスで作成した検量線による含水量に比べて，組成依存性を考慮した検量線

により求めた含水量は全体に 1wt％ほど高めに算出された（図 1.3-4）．新たに得られた含水量は，

2.5～3.0wt.%付近と 4.0～4.5wt.%付近にピークを持つバイモーダルな頻度分布を示す．  
 

3-2）再計算した含水量に戻づくマグマ貯留条件推測 

阿蘇カルデラの珪長質マグマの貯留条件を考察した．Liu et al. (2005)による流紋岩ガラスの
飽和含水量によれば，再計算により得られた含水量 3.5～4.0wt.%と 6.0～6.5wt.%はそれぞれ飽

和圧力として 71～90MPa および 192～223MPa に相当する．地殻岩石の密度を 2500 ㎏/m3 と
仮定すると，この圧力は 2.9～3.7 ㎞および 7.8～9.1 ㎞に相当する．Keller et al. (2023) により
Aso4X マグマの温度は 840～880℃と推定されている．この温度・圧力・含水量条件のもと，

Rhyolite MELTS により算出された阿蘇の珪長質マグマの結晶量は，840～880℃で 71～90MPa
の場合，約 0～15％程度と推測される（図 1.3-6A）．なお，高含水量マグマの条件は水に不飽和

であり（図 1.3-6A），飽和を仮定して求められた圧力（192～223MPa）の見積もりは過小評価で

ある． 
Ushioda et al.（2020）の相図によれば．この低い含水量マグマの温度条件では，いずれの含

水量・圧力条件で黒雲母が安定に晶出し，また直方輝石の晶出領域よりも高温である（図 1.3-5）
これは，実際の噴出物に含まれる斑晶組み合わせ（有色鉱物は黒雲母のみ）と整合的である．た

だし，高含水量マグマの温度圧力条件はUshioda et al. (2020) による相図では斜長石の安定領域

の外にあり，実際の斑晶組み合わせ（斜長石が含まれる）と一致しない．  
鬼界カルデラの珪長質マグマの貯留条件を推測した．Liu et al. (2005)による流紋岩ガラスの

飽和含水量によれば，再計算により得られた含水量 2.5～3.0wt.%と 4.0～4.5wt.%はそれぞれ飽

和圧力として 39～54MPaおよび 90～112MPaに相当する．低含水量側の含水量ピークの値は，

斜長石―メルト平衡関係から推測された鬼界アカホヤ噴火の流紋岩マグマの平衡圧力条件（2.2～
3.5 H2O wt%, Hamada et al., 2023)と整合的である．鬼界カルデラ地域の地殻岩石の密度を 2500
㎏/m3 と仮定すると，得られた含水量が飽和含水量であると仮定した場合の飽和圧力は 1.6～2.2
㎞および 3.7～4.6㎞の静岩圧に相当する．幸屋降下軽石の流紋岩マグマの温度は，輝石平衡温度
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計から 902±15℃と求められている．この温度・圧力・含水量条件のもと，Rhyolite MELTS に
より算出された鬼界カルデラの珪長質マグマの結晶量は，902±15℃，39～54MPa では 5～14％
程度と推測される（図 1.3-6B）．なお，高含水量マグマの条件は水に不飽和であり（図 1.3-6B），
飽和を仮定して求められた圧力（90～112 MPa）の見積もりは過小評価である． 

 
 

 

 

 

図 1.3-3 阿蘇カルデラ Aso4X 降下軽石のガラス包有物の含水量再測定結果．上は流紋岩組成の

検量線を用いて算出した含水量分布（令和 4 年度成果），下はガラス包有物の SiO2量で補正した

検量線を用いて算出した含水量．含水量分布が約 1wt％ほど高く再計算された．なお、下図のデ

ータは今年度新たに取得したもののため、上図と下図の測定データは異なる． 
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図 1.3-4 鬼界カルデラの幸屋降下軽石のガラス包有物の含水量再測定結果．上は流紋岩組成の

検量線を用いて算出した含水量分布（令和 4 年度成果），下はガラス包有物の SiO2量で補正した

検量線を用いて算出した含水量．含水量分布が約 1wt％ほど高く再計算された．阿蘇同様、下図

のデータは今年度新たに取得したもののため、上図と下図の測定データは異なる． 
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図 1.3-5 再計算された含水量に基づき推定された低含水量マグマ（含水量 3.5～4.0 wt%）及び

高含水量マグマ(含水量 6.0～6.5wt％）の条件．用いた相図は Ushioda et al. (2020) の Fig 4.

温度条件は Keller et al. (2023)による（840-880℃）．赤枠は求められた含水量及び温度に相当

する領域． 
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図 1.3-6 Rhyolite MELTS による温度―圧力―メルト量関係図．等量線はメルト量（質量％）を

示す．図 Aは阿蘇カルデラの珪長質マグマ組成（初期含水量 4wt%）），図 Bは鬼界カルデラの珪長

質マグマ組成（初期含水量3wt%）の図．推定された珪長質マグマの温度圧力領域を赤枠で示す．

青線は水飽和線で、これより高圧・高温側（青線よりも右上領域）ではマグマは水に不飽和であ

る． 

 

 

(4）含水量測定に及ぼすナノライトの影響評価 

ラマン分析による含水量測定結果にガラスの結晶化が及ぼす影響を評価した．評価には天然の

安山岩質～玄武岩質火山噴出物を用いた．試料は三宅島 1983 年噴火の新鼻新山スコリア，富士

宝永噴火（Ho-3，Ho-4）スコリア，阿蘇 2014 年噴火スコリア，桜島 2010 年軽石，桜島 2014
年軽石，インドネシア・ブロモ火山の火山灰を用いた．まず，結晶化をうけていないガラス試料

のラマンスペクトル取得のため，透過・反射顕微鏡や SEM で斑晶やマイクロライトが確認され

ない石基部分を分析した．ピーク形状や相対強度は異なるものの，いずれの試料も 400～600 お
よび 900～1200 cm-1 付近に緩やかな凸型のピークを持つスペクトルが得られた（図 1.3-7）．こ
れらは合成デイサイトガラスにも確認され（令和 4年度報告），前者は SiO4四面体が成す環状ケ

イ酸塩の架橋酸素の振動，後者は四面体を形成する網目形成酸化物（主に Si4+，Al3+，Ti4+，
Fe3+）と非架橋酸素とが成す伸縮振動に由来し（van Gerve and Naur, 2023），ガラスの構造を

反映している． 
一方で，690cm-1付近に顕著なピークが確認されたスペクトルも存在した（図 1.3-8：富士宝永，

インドネシア・ブロモ）．690cm-1付近のピーク強度は分析点により異なる．参照用の鉱物スペク

トルとの比較から（令和 4年度報告），690cm-1付近に出現するピークは鉄酸化物（磁鉄鉱）ナノ

ライトのピークである可能性が高い．ナノライトの晶出によると考えられる 690cm-1付近のピー
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クがみられるラマンスペクトルを，690cm-1 付近のピークがみられないガラス試料のラマンスペ

クトルと比較すると，690cm-1付近のピーク出現と同時に 400～600及び 900～1200 cm-1付近の

ピーク強度の低下がみられ，その変化傾向は一定ではなかった．この 400～600及び 900～1200 
cm-1 付近のピーク強度の低下の影響により，低波数領域[LW]のピーク面積が規則性なく変化す

る．したがって，690cm-1 付近のピーのピークカット処理を行っても，ナノライト結晶を含むガ

ラスのラマンスペクトルを補正して含水量を測定することは現状では困難であることが判明した． 
このほかに，520 cm-1付近及び 200～300 cm-1にピークがある結果も得られた（図 1.3-８）．こ
のバンドは斜長石に該当する（令和 4 年度報告）．これらのスペクトルは斜長石ピーク以外の点

でナノライトを含まないガラス分析点とほとんど変わらないことから，ガラスのスペクトルに斑

晶や石基の斜長石が合成したスペクトルが得られたと考えられる． 
 

 
 
図 1.3-7．天然噴出物のナノライトピークがみられないガラスのラマンスペクトル．赤い領域
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は 690cm-1付近の鉄酸化物（磁鉄鉱）ナノライトのピークが出現する波数領域を表す， 

 

 

図 1.3-8．天然噴出物のナノライトピークが出現するガラスのラマンスペクトル．赤い領域は

690cm-1 付近の鉄酸化物（磁鉄鉱）ナノライトのピークが出現する波数領域を表す．赤と青の矢

印はそれぞれのスペクトルに出現した特徴的なピーク位置を示している．スペクトルの色は同じ

サンプル内での分析点の違いを表す 
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1.4 洞爺カルデラ噴出物のマグマ滞留時間と貯留条件の検討 

【実施内容】 

 洞爺カルデラ噴出物を対象として，鉱物の斑晶累帯構造解析および全岩 U-Th 放射非平衡分析

を行い，マグマの生成および噴火の時間スケールについて見積もった．U-Th 放射非平衡から見

た洞爺カルデラ形成噴火のマグマの発生は，約 20 万年以上前となる．一方，斑晶鉱物の組成累

帯構造の元素拡散により算出された時間スケールは，噴火の数百年前より新しい時期となった．

少なくともこの時期までに，マッシュ溜まり中に班晶を有するマグマポケットが存在する状態に

なったと考えられる．また，洞爺火山と支笏火山との比較検討を行い，両者の活動とマグマの特

徴の差異は，玄武岩質マグマの供給率の差に起因する可能性を指摘した．  
 
【調査・研究成果】 

(1)洞爺カルデラ形成噴火の噴出物層序と推移についてのまとめ 

 洞爺カルデラ形成噴火堆積物を対象とした昨年度までの地質学的調査および噴出物に関する基

礎的な物質科学的検討によって，以下のことが明らかになっている． 
1. カルデラ近傍での野外での層序および層相の観察に基づいて，区分を行いユニット 1 から 6

の噴火層序を確立した（図 1.4-1）． 
2. ユニット間の時間間隙についても注目して，従来は想定されていなかった噴火間隙をユニッ

ト 3 と 4 の間に見出した． 
3. カルデラから離れた地域の堆積物と近傍との対比に関しては，層序・層相だけではなく近傍

相において含まれる本質物タイプの種類とその量比の変化にも注目して，対比を行った．含

まれる本質物は，主珪長質マグマである結晶に乏しい流紋岩質軽石（CP タイプ軽石）と少

量の結晶に富む流紋岩質軽石（CR タイプ軽石），そして流紋岩からデイサイト組成の灰色縞

状軽石から構成される（図 1.4-1）． 
4. 近傍相と co-ignimbrite ash との対比については，近傍相の本質物およびマトリクスガラス

と ash のガラス組成を比較して行った． 
5. カルデラ形成噴火は時間間隙を挟んで，大きく２つのステージに分けられる（図 1.4-1）． 
6. 前半のステージ１は水の関与が大きい火砕噴火であり，比較的規模の大きな火砕流が発生し

た．カルデラから 100 km 程度までは co-ignimbrite ash として飛散した．含まれる本質物

は CP タイプ軽石のみである． 
7. 後半のステージ２では大規模な火砕流が，lag breccia の放出を繰り返しながら発生した．こ

のステージの火砕流に伴う co-ignimbrite ash はカルデラから 300 km 以上の遠方まで到達

している．含まれる本質物は，CPタイプ軽石に加えて，CRタイプ軽石と灰色縞状軽石も含

まれるようになり，その比率はステージ後半に向けて増加する． 
8. 総噴出量は 170 km3DRE と見積もられ，噴出物量はステージ 2 が 70%以上を占めており，

lag breccia の存在も考えると，このステージでカルデラ陥没・拡大が起こったと推定される． 
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図 1.4-1 カルデラ近傍での洞爺カルデラ形成噴火堆積物の模式柱状図と含まれる本質物タイプと量比．右下

に近傍の露頭位置を示す． 
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(2)洞爺カルデラ形成噴火噴出物の岩石学的研究についてのまとめ 

 洞爺カルデラ形成噴火堆積物を対象とした昨年度までの岩石学的的検討によって，以下のこと

が明らかになっている． 
1. カルデラ形成噴火に関与した本質物は，約 90％を占める斑晶に乏しい白色軽石（CP タイプ

軽石），総量で 10％程度の量の斑晶に富む白色軽石（CRタイプ軽石）と灰色軽石とCPタイ

プ軽石からなる縞状軽石（灰色縞状軽石）の 3 タイプである． 
2. CP タイプ軽石マグマは鉄に富む直方輝石である Eulite で特徴づけられる Eulite 流紋岩(CP-

Eu 流紋岩と呼ぶ)で，ステージ２ではこれに少量の他の端成分マグマが混合している． 
3. CR タイプ軽石マグマは， Cummingtonite 流紋岩（ CR-Cum 流紋岩と呼ぶ）と

Orthopyroxene 流紋岩（CR-Opx 流紋岩と呼ぶ）の２タイプの混合物で，それに少量の他の

タイプのマグマが混合している（図 1.4-2）．  
4. 灰色縞状軽石マグマは，Hornblende 流紋岩（Gray-Hb 流紋岩と呼ぶ）と Clinopyroxene-

Orthopyroxene デイサイトおよび安山岩（Gray-2Px デイサイトおよび安山岩と呼ぶ）の混

合マグマが，さらに CP-Eu 流紋岩マグマと mingling している（図 1.4-2）． 
5. 主珪長質マグマは，CP-Eu 流紋岩マグマの下位に，灰色軽石マグマ（Gray-Hb 流紋岩マグ

マと Gray-2Px デイサイトおよび安山岩マグマの混合物）が位置する成層マグマ溜まりを形

成していた（図 1.4-3）． 
6. 噴火前のマグマ供給系の構造はマッシュマグマ系の中に，組成・密度成層した主珪長質マグ

マ溜まりがあり，その周辺に CR-Cum 流紋岩マグマ・CR-Opx 流紋岩マグマと Gray-Hb 流

紋岩マグマからなる複数の小型マグマポケットが存在する．成層マグマ溜まりの下部は深部

に向かって Gray-2Px デイサイトそして安山岩マグマが位置している． 
7. これらのマグマ溜まりの物理化学条件は，成層マグマ溜まりの主珪長質マグマは深度 1.5〜2 

kb で温度は 750℃程度，灰色混合マグマ部分は 1〜3 kb で温度は 750〜850℃，そしてその

下位に Gray-2Px マグマが存在し深度は 3〜7.5 kb で温度は 800〜950℃となる．成層マグマ

溜まりの周辺のマグマポケットは 2.5〜3 kb で 720〜850℃である． 
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図 1.4-2. 本質物の SiO2-K2O 図．端成分マグマの推定組成を塗色して示している．図中の点線は各端成分マ

グマの混合関係を示す．詳細は本文参照． 

 

 
図 1.4-3. 物質科学的解析に基づく洞爺カルデラ形成噴火前のマグマシステムのイメージ． 
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(3) 洞爺カルデラ形成噴火噴出物のマグマ過程の時間スケールの検討 

カルデラ形成噴火に関しては観測事例がないために，破局的噴火の前に，どのような現象がど

のような時間スケールで発生するかを知ることが，経験のない噴火に備えるために重要になって

くる．そのために，過去の噴出物に関して地球化学的手法や物質科学的手法を用いて，噴火前の

マグマが存在する時間スケール（magma residence time）が検討されている．その中でもマグ

マ中の斑晶鉱物の組成累帯構造は，大規模珪長質マグマ溜まりが成長し，噴火に至るまでのマグ

マプロセスを記録しており，それら斑晶鉱物を使っての，magma residence time の検討は，具

体的なマグマプロセスと対応して考えることができる点で有意義である．この観点でこれまで多

くの検討がなされてきたが，一般的なマグマ溜まりの構造とマグマ混合に代表されるマグマ過程

を議論している事例が多い．一方で，近年の研究では大規模珪長質マグマ溜まりの構造や，その

成長過程も議論されているが，それらと関連させた magma residence time の検討は十分には行

われていない． 
 今年度は，前年度に引き続き斑晶鉱物の組成累帯構造に注目して，元素拡散による時間スケー

ルを検討する．まず多くの端成分マグマに斑晶として含まれ，かつ元素拡散係数の異なる複数の

鉱物に着目する．そして，それぞれの斑晶鉱物種と組成に留意し，どの端成分マグマに由来する

斑晶かを意識して，時間スケールを解析する．その時間スケールをもとに，大規模珪長質マグマ

溜まりの噴火前のプロセスとその時間スケールについて議論する．それとは別に，地球化学的観

点からマグマ生成の時間スケールに関しては，U-Th 非平衡を用いて議論する． 
 
1）研究手法 
 カルデラ形成噴火の本質物である，CPタイプ軽石，CRタイプ軽石および灰色縞状軽石は，そ

れぞれがマグマ混合の産物である（図 1.4-2）．これらの斑晶鉱物は端成分マグマにおいて，晶出

してから噴火までのプロセスを記録していると考えられる．そこで，本質物のタイプ毎に鉱物種

毎の組成累帯構造を検討し，累帯構造が生成後に元素拡散によって改変されている場合に，その

拡散時間を見積もる．そして，累帯構造からマグマプロセス・噴火過程とその時間スケールにつ

いて考察する．ここでは多くの端成分直方輝石と石英斑晶の累帯構造を検討する． 

 
直方輝石と磁鉄鉱 
組成累帯構造の特徴を把握するために，反射電子像を取得した．そして代表的な粒子について，

北海道大学理学部所有の FE-EPMA（JEOL 社製 JXA-8530F）を用いて直接的に組成プロファ

イルを求めた．測定条件は加速電圧 15 kV，照射電流 20 nA，ビーム径 0.5 µm，ステップ幅は 1 
µm である． 
得られた組成プロファイルから，元素拡散時間を推定した．直方輝石については，Allan et al. 
(2017)による Fe-Mg 元素拡散係数を，磁鉄鉱については，Freer and Hauptman (1978)による

Ti の拡散係数を用いた． 
 
石英  
石英斑晶中の Ti 量の分布を明らかにするために，既往研究に倣い，カソードルミネッセンス
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（以下，CL）画像を利用して Ti 量を推定する方法を適用した（例えば，Peppard et al., 2001; 
Wark & Spear, 2005; Rusk et al., 2008; Matthews et al., 2012）．まず，任意の石英斑晶に対し

て CL画像を撮影し，さらに同一結晶内で複数点の Ti 量を定量した．定量には，北海道大学理学

部所有の FE-EPMA（JEOL 社製 JXA-8530F）を用いた．画像撮影条件および測定条件は加速

電圧 15 kV，照射電流 200 nA，ビーム径 5 µm である．定量分析には ZAF補正法を適用した．

次に，フリーのソフトウェアである Image J（アメリカ国立衛星研究所（NIH; National 
Institute of Health）により開発）を使用して CL 画像をグレースケール（GS 値）に変換し，

GS 値と定量分析した Ti 量を比較した．両者の関係性から線形近似式を求め，TiO2 ppm = 
0.2417*(gray scale)+1.5348 （R2=0.7718）の相関関係を得た．なお，この近似式から求めた推

定 Ti 量と直接的に定量分析した Ti 量との差は概ね 10%以下であった． 
この線形近似式を用いて，任意の石英斑晶の CL像から測線の GS値を取得し，Ti 量を推定した．

なお，GS 値のノイズ（ばらつき）を小さくするために，各 3 点の移動平均値から組成プロファ

イルを求めている．得られた組成プロファイルから，Cherniak et al. (2007)による Ti の拡散係

数を用いて，元素拡散時間を推定した． 
 
U-Th 非平衡 
代表的な試料について，U-Th 放射非平衡法によるマグマ生成の時間スケールを検討した．まず，

難溶性鉱物を溶融するために，テフロン製密閉容器（テフロンボム）を使用して，200℃程度の

加圧条件下において，粉末試料を酸分解した．そして，北海道大学理学部所有の ICP-MS(サーモ

フィッシャー・サイエンティフィック社製 iCAP RQ)を用いて U・Th を定量した．次に，Th同
位体比組成を求めるために，Yokoyama et al. (1999, 2003, 2006)の手法に従い，溶液試料中の Th
を元素分離した．そして，北海道大学理学部所有のMC-ICP-MS(サーモフィッシャー・サイエン

ティフィック社製 NEPTUNE plus)を用いて，Th 同位体比組成を測定した．なおこれらの手法

および測定誤差の詳細は，Kuritani et al. (2020)・Kuritani (2023)と同じである． 
 
2）直方輝石斑晶の組成累帯構造と拡散時間 
 直方輝石斑晶は全ての本質物タイプに含まれている．個別の本質物に含まれる直方輝石斑晶は，

そのコア組成によって起源が異なっており，それぞれの累帯構造を解析することによって，含ん

でいる本質物が辿った過程を解明することができるであろう．以下に本質物タイプ毎に直方輝石

斑晶の累帯構造を検討する． 
 
CP タイプ軽石 
ステージ１のCPタイプ軽石では端成分マグマであるCP-Eu流紋岩質マグマからなり，それ以外

のマグマは認められない．そのためステージ１のこのタイプの軽石には，コア組成が Mg#＝24
〜30 の Eulite 組成の直方輝石のみが認められる．一方，ステージ２の CP タイプ軽石は，CP-
Eu 流紋岩マグマ起源の斑晶に加えて，コア組成が Eulite よりも Mg に富み，Mg#＝48〜60 の

CR-Opx 流紋岩マグマ起源，そして Mg#=30〜48 の CR-Cum 流紋岩マグマ起源と考えられる斑

晶もわずかに存在する． 
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図 1.4-4. CP タイプ軽石中に含まれる直方輝石斑晶の代表的な組成像とライン分析結果． CP-Eu type，CR-

Cum type および CR-Opx type は，コア組成から考えて，それぞれが CP-Eu 流紋岩マグマ，CR-Cum 流紋岩

マグマそして CR-Opx 流紋岩マグマ起源と考えられる斑晶を示す．スケールは 100µm． 

 
 
図 1.4-4に前述のコア組成の違いに着目して検討した直方輝石斑晶の組成累帯構造を示す．ステ

ージ１およびステージ２とも，CP-Eu 流紋岩質マグマ由来のコアが Eulite 組成の斑晶は，斑晶

内部で Mg#で 4以下の程度の範囲で弱い累帯構造を示す斑晶が認められる．これらの斑晶の外縁

部での累帯構造は，ステージ１では明瞭な組成累帯構造を示さないものが多いが，ステージ 2 で

は周縁部組成 Mg#で 1程度の弱い逆累帯構造を何回か繰り返す斑晶もわずかに存在する．そして

最外縁部ではほとんど累帯構造を示さない斑晶が多いが，ステージ２ではごくわずかな逆累帯構

造を示す斑晶もある．ステージ II のこのタイプの軽石にわずかに含まれる CR タイプ軽石に由来

する直方輝石斑晶は，リムから数十μm 程度の内部で，Mg#で 2～5 程度の弱い逆累帯を示す．
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そしてこれらの斑晶は最外縁部に向かって弱く正累帯構造を示す． 
 
CR タイプ軽石 
 CR タイプ軽石中の直方輝石は，端成分である CR-Opx 流紋岩マグマの斑晶と考えられるコア

が Mg#＝50〜58 のものが多いが，その他に CP-Eu 流紋岩マグマに由来するコアが Mg＃＝24〜
30，そして Gray-Hb 流紋岩マグマに由来するコアが Mg#＝60〜65，そして Gray-2Px デイサイ

トマグマに由来するコアが Mg#で 70程度の斑晶もわずかに認められる． 
 
 

 
図 1.4−5. CR タイプ軽石中に含まれる直方輝石斑晶の代表的な組成像とライン分析結果．CR-Opx type ，

CP-Eu type，GR-Hb type および GR-2Px type は，コア組成から考えて，それぞれが CR-Opx 流紋岩マグマ，

CP-Eu 流紋岩マグマ，Gray-Hb 流紋岩そして Gray-2Px デイサイトマグマ起源と考えられる斑晶を示す．スケ

ールは 100µm． 



67 

図 1.4-5 に前述のコア組成の違いに着目して検討した直方輝石斑晶の組成累帯構造を示す．CR-
Opx 流紋岩マグマに由来する斑晶は，斑晶内部で Mg#で 5 以下の逆累帯を示す場合が多いが，

同程度の正累帯を示す斑晶も認められる．CP-Eu流紋岩マグマに由来すると考えられる斑晶は，

内部で Mg#で 4 程度の逆累帯を示すものがある．一方，Gray-Hb 流紋岩や Gray-2Px デイサイ

トに由来すると考えられる斑晶は，Mg#で 10 以上の明瞭な正累帯を示したり，Mg#で 5 程度の

正累帝と逆累帯を繰り返している斑晶も認められた．これらの斑晶はリムでは明瞭な累帯構造を

示さない場合が多いが，一部にリムで弱い正累帯あるいは逆累帯を示す場合もある． 
 
 

 

図 1.4-6. 灰色縞状軽石に含まれる直方輝石斑晶の代表的な組成像とライン分析結果．GR-Hb type ，CP-Eu 

type，GR-2Px type および CR-Opx type は，コア組成から考えて，それぞれが Gray-Hb 流紋岩マグマ，CP-

Eu 流紋岩マグマ，Gray-2Px デイサイトそして CR-Opx 流紋岩マグマ起源と考えられる斑晶を示す．スケール

は 100µm． 
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灰色縞状軽石 
灰色縞状軽石タイプに特徴的で，Gray-Hb流紋岩マグマに由来する斑晶はコアがMg#=60〜65，
そして Gray-2Px デイサイトマグマに由来する斑晶はコアが Mg#で 65 以上である．Gray-Hb 流

紋岩マグマに由来する斑晶は，斑晶内部で Mg#で 6 以下の正累帯や逆累帯を示す．一方，Gray-
2Px デイサイトマグマに由来する斑晶は，Mg#で 4〜6 程度の明瞭な正累帯を示すものがある．

これらの斑晶は最外縁のリムで明瞭な逆累帯構造を示す斑晶が多い．それ以外の他の端成分マグ

マに由来する斑晶は，内部では明瞭な累帯構造を示さないようであるが，最外縁で Mg#で 2程度

の弱い逆累帯を示すものが認められる（図 1.4-6）． 
 
拡散時間 
 図 1.4-7 に各タイプの本質物中の直方輝石斑晶中で認められた，組成累帯構造の Fe-Mg 元素拡

散時間を示した．CP タイプおよび CR タイプ軽石中の斑晶の内部に記録された累帯構造の元素

拡散時間は，特に十年程度から百年程度の時間を示す場合が多い．CP タイプ軽石のステージ間

での違いや，斑晶が由来する端成分マグマの違いによる拡散時間の明瞭な差も認められない．リ

ムでの累帯構造は顕著ではないが，1 年以内の時間を示す事例もあった． 
 一方で，灰色縞状軽石の場合には直方輝石斑晶の内部が記録する拡散時間は数十年以下であり，

CP タイプや CR タイプ軽石と比べて，明らかに短い．さらにリムにかけて短時間の拡散時間を

示す斑晶も多く，リムで数十日以下の拡散時間を示している． 
 
 

 
図 1.4-7. 直方輝石斑晶の Fe-Mg 元素拡散時間図．（a）CP タイプ軽石中の斑晶，（b）CR タイプ軽石，そして

（c）灰色縞状軽石．それぞれの図で斑晶が由来する端成分マグマ毎にシンボルを変えて示した．Rim はリム

(<10µm)での拡散時間について示している． 
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3) 石英斑晶の組成累帯構造と拡散時間 

 ３タイプの本質物に含まれている石英斑晶の CL像と，そこから算出した Ti 量のラインプロフ

ァイルを Fig. III-5 に示した．CP タイプおよび CR タイプ軽石に含まれている石英斑晶は内部か

ら周縁部にかけて繰り返し累帯構造が形成されているが，そのコントラストは大きくなく，Ti 量
の差は少ないと考えられる．一方で灰色縞状軽石の石英斑晶の累帯構造は，内部は CP および

CR タイプ軽石の累帯構造と似ているが，最外縁部では薄く，また白色が強く内部とコントラス

トが強いマントル部が形成されている．よってこれらのマントル部の存在は，石英斑晶が高 Ti
のマグマ，すなわち高温マグマに取り込まれたことを示している．石英斑晶は CP-Eu 流紋岩，

CR-Cum 流紋岩そして CR-Opx 流紋岩マグマに含まれているが，Gray-Hb 流紋岩および Gray-
2Px デイサイトマグマには含まれていない．よって，灰色縞状軽石に認められた石英は，他の流

紋岩質端成分マグマ由来であり，それらが高温のGray-Hb流紋岩やGray-2Pxデイサイトマグマ

に取り込まれたことを示していると考えられる（図 1.4-8）． 
Fig. III-6 に石英の Ti 量から求めた拡散時間を示した．これによると，CP タイプおよび CR タイ

プ軽石は数年から数十年の時間を示し，それより短い時間を示す斑晶はない．一方で灰色縞状軽

石中のものは，10 年以内の時間を示しており，特に 1 年以内の斑晶も多い． 
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図 1.4-8. ３タイプの本質物（CP タイプ軽石，CR タイプ軽石，灰色縞状軽石）中の石英斑晶の CL 像とグレー

スケールで示した Ti 量のラインプロファイル．スケールは 100µm． 
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図 1.4-9. ３タイプの本質物（CP タイプ軽石，CR タイプ軽石，灰色縞状軽石）の石英斑晶の Ti 拡散時間． 

 
 
4) 磁鉄鉱の組成累帯構造と拡散時間 

図 1.4-10 に磁鉄鉱斑晶の組成像とラインプロファイルを示した．磁鉄鉱斑晶もそれぞれの端成

分マグマによってコアの組成が異なるので，コアの組成毎に磁鉄鉱斑晶の周縁部の累帯構造は検

討した．いずれのタイプの本質物においても，磁鉄鉱斑晶の累帯構造は顕著ではない．その中で

周縁部の 10～20µm の幅で累帯構造が認められる斑晶が存在する．これらについて拡散時間を見

積もったところ，CR タイプ軽石では特に累帯構造が不明瞭で，認められた場合には数十日程度

の時間となった（図 1.4-11）．一方で，CP タイプ軽石および灰色縞状軽石では，拡散時間はやや

短く，10日前後から数日となった．数日以下の短時間を示す累帯構造は認められなかった． 
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図 1.4-10. 磁鉄鉱斑晶の組成像と周縁部の Ulvospinel モルと Mg/Mn 比のライン分析． 

スケールは 100µm． 
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図 1.4-11. ３タイプの本質物（CP タイプ軽石，CR タイプ軽石，灰色縞状軽石）磁鉄鉱斑晶の Ti 拡散から求め

た拡散時間． 

 
 
5）U-Th 放射非平衡 

本検討では，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してい

る．本年度は，長流川火砕噴出物および中島の噴出物を中心に U-Th 放射非平衡の測定を行い，

昨年度までの分析値と合わせて，洞爺地域の先カルデラ噴火，カルデラ形成噴火，後カルデラ噴

火（中島・有珠）についてのデータがすべて出揃った（図 1.4-12）． 
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図 1.4-12. 洞爺地域の先カルデラ噴火・カルデラ形成噴火・後カルデラ噴火の噴出物についての U-Th 放射

非平衡． 

 
6）考察 

カルデラ形成噴火マグマ溜まりの形成過程 
 カルデラ形成噴火に関連するマグマ供給系の進化・成立から噴火までは，以下のような過程に

分けて考えられている（Jollands et al., 2020）． 
・マグマ供給系の成立過程（System assembles process） 
・噴火直前のマグマ注入過程（Pre-eruption recharge process） 
・噴火過程（Eruption process） 
 この中のマグマ供給系の成立過程とは，地殻中に大規模珪長質マグマ溜まり（Wilson et al., 
2021）が形成されるまでの過程である．この過程は，マッシュ内でメルトの比率が増加するこ

とやメルトが集積することのいずれか，あるいは両方のプロセスによって，メルトに富んだマグ

マ溜まりが形成されることに対応すると考えられる（Hildreth and Wilson, 2007; Cashman and 
Giordano, 2014）．一方で，大規模噴火に限らず形成されているマグマ溜まりは解放系であり，

外部から別のマグマが注入することは普通に起こっているであろう．その中で，マグマが注入後

に短時間で噴火した場合，その注入が引き金となって噴火が引き起こされた可能性について議論

されている（Sparks et al., 1977; Pallister et al., 1992）．その観点から，噴火直前のマグマ注入

過程が重視されている． 
これらのプロセスの時間スケールを検討するためには，それぞれ適切な時間スケールを示す指

標を使っている（例えば，Allan et al., 2017; Jollands et al., 2020）． 本研究で求めたマグマ溜

まりの形成過程と噴火過程について，それぞれの手法で算出される時間スケールと，想定される

マグマ過程について，図 1.4-13に示した．ただし，本研究の手法では噴火過程を議論することは

困難である．次に個々の手法に基づいて，マグマ溜まり進化過程について議論する． 



75 

 

図 1.4-13．手法による時間スケールと想定されるマグマ過程の関係． 

 
 
U-Th 放射非平衡の時間スケールとその意義 
 洞爺カルデラ形成噴火の主要な噴出物（CP-type）の試料，中島の大部分の試料，および有珠

の全ての試料は U に過剰な放射非平衡，カルデラ形成噴火の CR-type の試料，87Sr/86Sr 比が高

い CP-type の 2試料，および中島の 87Sr/86Sr 比が顕著に低い 2試料は Th に過剰な放射非平衡を

示した．CP-type の主要な試料と CR-type の試料は，図 1.4-12 において一直線上に乗るように

見える．解釈として，アイソクロンおよび２端成分混合が考えられるが，CP-type と CR-type は

87Sr/86Sr 比などが有意に異なること，例えば地殻物質の部分融解などで(238U/232Th)比が 0.4～
1.2 まで分別するとは考えにくいことから，２端成分混合と考えられる．分化マグマについて，

洞爺 CP-type，中島，有珠歴史時代噴出物は図 1.4-12 で明瞭に区別されることから，それぞれ独

立に生成したと考えられる．仮にこれらの分化マグマが共通した地殻物質の部分融解で生成した

とすると，洞爺 CP-type と中島のマグマの生成時間差は約 12 万年，中島と有珠歴史時代のマグ

マの生成時間差は約 7 万年と見積もられる． 
これらから，カルデラ形成噴火マグマ溜まりの発生は約 19 万年以上前と想定される（図 1.4-13，

-14）．このマグマ溜まりの発生とは，地殻内で部分溶融メルトが発生したという状態であり，マ

ッシュが誕生した状態と考えられる．具体的なプロセスと，その進化過程については不明の点が

多い（図 1.4-14）． 
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図 1.4-14 洞爺火山マグマ溜まりのカルデラ形成噴火直前までの過程（その１）． 

 

 

図 1.4-15. 洞爺火山マグマ溜まりのカルデラ形成噴火直前までの過程（その 2）． 

 
 
斑晶内部の累帯構造元素拡散の時間スケール 
 本研究においては直方輝石，石英そして磁鉄鉱の累帯構造のプロファイルから，元素拡散を仮

定して，累帯構造形成から噴火までの時間スケールを算出した．この場合は，マグマ供給系の中
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で既に斑晶が晶出しているマグマが存在している必要がある．そして対象としている組成累帯構

造は，比較的急激なマグマ組成・温度の変化を記録しており，対応する過程としてはマグマ混合

過程を記録していると考えられる．含まれる斑晶では，最外縁部（リム）の累帯構造だけではな

く，斑晶内部での累帯構造が記録されている．リムの累帯構造は，噴火直前の過程と考えること

ができるが，斑晶内部の累帯構造は，そのコアの組成を考慮することで，その斑晶を含むマグマ

の環境の変化を記録していると考えることができる． 
 CP 軽石の CP-Eu 流紋岩および CR-Opx 流紋岩端成分マグマに，斑晶として含まれていた直方

輝石斑晶コアに記録されている累帯構造は Mg#で 5以下の狭い組成範囲であり，その時間スケー

ルは 10 年から 200 年ぐらいになる．これらの端成分マグマおよび CR-Cum 流紋岩マグマには石

英斑晶も含まれている，これらの斑晶の Ti 量の拡散時間は，数年～数十年から 100 年程度の時

間が得られており，直方輝石斑晶内部の時間スケールとほぼ同じである（図 1.4-7）．図 1.4-3 に

示した大規模珪長質マグマ溜まりモデルの中で，CP-Eu流紋岩マグマがマッシュ溜まりの中での

メルトに富んだ部分，そして CR-Cum および CR-Opx 流紋岩マグマはマッシュ溜まりの結晶に

富む部分の中のマグマポケットと考えられている．これらの端成分マグマの直方輝石および石英

斑晶に記録された，わずかな逆累帯や正累帯は，これらの端成分マグマ同士の混合を示している

と考えられ，マッシュ内でのこれら端成分流紋岩マグマの成長を示していると考えられる（図

1.4−14）． 
CP タイプ軽石には CR タイプ軽石中の端成分に由来する直方輝石斑晶，そして CR タイプ軽石

中には，別の端成分マグマに由来する直方輝石斑晶も含まれている．これらのマグマ混合によっ

て取り込まれたと考えられる斑晶コアの累帯構造の時間スケールも，数年から 100 年程度で同じ

である（図 1.4-7．このことからも，それぞれの端成分流紋岩マグマが成長した後に，CP と CR
の端成分の小規模な混合も起こっていたと考えられる． 
灰色縞状軽石の灰色部分を構成する，Gray-Hb 流紋岩および Gray-2Px デイサイトの２つの端成

分マグマに元来含まれる直方輝石斑晶のコアの，累帯構造の時間スケールは 10 年から数十年程

程度である（図 1.4-7）．この時間スケールは，CP タイプあるいは CR タイプの軽石の直方輝石

コアに記録された時間スケールよりも短い．灰色軽石は，斑晶鉱物組成分布から Gray-Hb 流紋

岩と Gray-2Px デイサイトの２つの端成分マグマが混合して生じたと考えられている．この混合

あるいは両者が接するような成層マグマ溜まりは，その中に含まれる直方輝石斑晶のより短い時

間スケールから考えて，CP タイプと CR タイプの流紋岩質マグマからなる大規模珪長質マグマ

溜まりがほぼ形成された後に，そこに貫入して生じたことを示唆している（図 1.4-15）． 
以上，斑晶鉱物のコアの累帯構造の時間スケールから算出される“System assembles process”
は，斑晶を有する CP および CR タイプのマグマが成長して以降の過程である．まず百年前頃か

ら数十年前頃にかけて，CP タイプおよび CR タイプの流紋岩質マグマが集積・成長して，大規

模珪長質マグマ溜まりがほぼ完成したのであろう（図 1.4-14）．そして，数 10 年から数年ほど前

にかけて，よりマフィックな Gray タイプの流紋岩～デイサイトが貫入して，大規模珪長質マグ

マ溜まりの下部に定置したと考えられる（図 1.4-15）．この貫入は，Pre-eruption recharge 過程
の最初期と見なすこともできるであろう． 
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Pre-eruption recharge過程の時間スケール 
噴火直前のプロセスが記録されているとすれば，直方輝石斑晶および石英斑晶の最外縁（リム）

に記録されている累帯構造である．灰色縞状軽石の直方輝石斑晶の最外縁には，噴火前の 1 年前

以内に形成された累帯構造が認められる（図 1.4-6）．これらは Mg#が増加する逆累帯である．

CP タイプや CR タイプの軽石でも，リムで 1 年以内の時間スケールを示す逆累帯構造が認めら

れる場合もあるが（図 1.4-4），灰色軽石と比べて頻度は少ない（図 1.4-7）． 
CP タイプおよび CR タイプの軽石に含まれる石英斑晶は外縁部の累帯構造であっても，時間ス

ケールで直方輝石に認められる 1 年以内の現象ではなく，数年あるいは 10 年以上の時間スケー

ルである．一方で，灰色軽石に含まれる石英斑晶は，軽石を構成する端成分流紋岩質マグマに由

来しており，よりマフィックな Gray-2Px デイサイトマグマに取り込まれたと解釈できる．この

ことは，石英斑晶の最外縁部のリム部分はより高い Ti 量であることを示す，明瞭な白色を呈し

ていることと調和的である（図 1.4-8）．そしてこの白色リムの形成の時間スケールは数年以内で

あり，よりマフィックな Gray-2Px デイサイトと Gray-Opx 流紋岩質マグマの混合マグマの，CP
タイプおよび CR タイプマグマへの貫入と混合は，噴火数年前から始まったことが示唆される

（図 1.4-9）． 
また，磁鉄鉱は輝石や石英と比べて結晶内の元素拡散が早く，より短期間の現象を記録している

と考えられる．本質物のタイプによらず，累帯構造を明瞭に示す磁鉄鉱斑晶の頻度は高くはない

が（図 1.4-10），外縁部で累帯構造が認められる場合には数 10日から数日の時間スケールである

(図 1.4-11)．一方で，直方輝石や石英斑晶ではこのスケールの累帯構造は確認できていない．こ

のことから，磁鉄鉱に記録されている累帯構造はマグマ溜まり全体での組成・温度の変化をもた

らす現象，例えば新たなマグマの貫入・混合に関係するものではないと考えられる．磁鉄鉱に記

録されている累帯構造は，マグマ溜まり内の局所的な温度上昇によるものであろう．おそらく，

何らかの不安定な状態がマグマ溜まり内で発生し，それが噴火前の数十日から数日前まで続いた

と考えられる（図 1.4-15）． 
 
7）まとめ 

 マグマ溜まりの生成・進化過程とその時間スケールを検討した結果，以下のことが明らかにな

った． 
1. U-Th放射非平衡から見た洞爺カルデラ形成噴火のマグマの発生は約 20万年以上前となる．

これは関連したマグマ溜まりがマッシュから進化したモデルを仮定すると，地殻内でマッシ

ュ（マッシュ溜まりと呼ぶ）が誕生した時期に相当するのであろう． 
2. 斑晶鉱物の組成累帯構造の元素拡散により算出された時間スケールは，噴火の数百年前より

新しい時期であった．少なくともこの時期までに，マッシュ溜まり中に班晶を有するマグマ

ポケットが存在する状態になったと考えられる． 
3. マッシュ内での結晶とメルトの分離，メルトの移動によりマグマポケットがさらに成長し，

同時にマグマポケット同士が合体（混合）することによっても成長する．そして大規模な

CP タイプ流紋岩質マグマ溜まりと，より深部の周囲を CR タイプ流紋岩質マグマが取り囲

むマッシュ溜まりへと進化した．この過程は噴火の 100 年から数十年前のプロセスである． 
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4. 噴火の数十年から数年前にかけて，よりマフィックな Gray-Hb 流紋岩～Gray-2Px デイサイ

トマグマ（灰色軽石マグマ）がマッシュ溜まり内に貫入した． 
5. 噴火の数年前から１年ほど前まで灰色軽石マグマの貫入が続いた． 
6. 噴火前の数十日から数日前にかけて，マッシュマグマ溜まり内が部分的に不安定な状態とな

り，噴火に至った． 
 
(4）支笏－洞爺火山地域の大規模珪長質火山活動：支笏火山と洞爺火山の比較 

1) 長期噴出率 

 図 1.4-16 に洞爺火山と支笏火山の時間-積算噴出量図（階段図）を示した．両火山が位置する

支笏-洞爺火山地域では約 13 万年前に活動を開始したが，それ以前は約 40 万年間にわたり噴火

活動はなかったと考えられている（Amma-Miyasaka et al., 2020）．その中で洞爺火山は約 12 万

年前，支笏火山は約 8.5 万年前に活動を開始し，それぞれの火山で 106 ka および 45 ka にカルデ

ラ形成噴火が起こり，その後に後カルデラ期になり現在まで噴火活動を続けている． 
両火山の活動期間とマグマの総噴出量は，洞爺火山が約 13 万年間で約 180 km3 DRE，支笏火

山が約 8.5 万年間で約 190 km3 DRE である．そして，両火山のカルデラ形成期のマグマ噴出量

は，それぞれ約 172 km3 DRE と約 135 km3 DRE であり，ともに VEI=7 の巨大噴火である．ま

た両火山とも先カルデラ期と後カルデラ期の火山活動があった．以上のように両火山は，カルデ

ラ火山としての活動推移やカルデラ形成噴火の規模という点で共通している． 
一方で，両火山は先・後カルデラ期の噴出量で大きな差があり，カルデラ形成期を除いた噴出

率でも大きな差がある．洞爺火山の方はカルデラ形成噴火での噴出量が総噴出量の大半を占めて

おり，後カルデラ期の噴出率は 0.09 km3 DRE/ky 以下，先カルデラ期はより低い噴出率である．

一方，支笏火山では先カルデラ期および後カルデラ期とも噴出量は多く，先カルデラ期の平均噴

出率は約 1.7 km3 DRE/kyで，後カルデラ期では約 0.8 km3 DRE/kyと共に高い．以上のように，

洞爺火山はその総噴出量のほとんどをカルデラ形成噴火で占めているのに対して，支笏火山では

活動期間を通じて活発で，高い噴出率を維持している点で異なっている（図 1.4−16）． 

 

図 1.4−16. 洞爺火山と支笏火山のマグマ噴出量階段図． 
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2) 長期マグマ変遷 

 図 1.4-17 に洞爺火山と支笏火山の，それぞれの活動期の噴出物の全岩 SiO2 量を示した．先お

よび後カルデラ期については，火山体毎あるいはテフラ単位毎で示している．これによると両火

山とも，カルデラ形成期では，SiO2>75wt.%の流紋岩質マグマが主要なマグマとして噴出してい

る点は共通している．一方で，先・後カルデラ期の珪長質噴出物の SiO2 量や噴出物の組成多様

性という点では，両火山では大きな差が認められる． 
 洞爺火山では先カルデラ期の噴出物は SiO2>70wt.%のデイサイト質であり，安山岩組成の噴

出物は確認されていない．カルデラ形成期においても，SiO2<70wt.%の噴出物は確認されていな

い．後カルデラ期になって最初に活動した中島火山では，デイサイト～珪長質安山岩質なマグマ

が噴出しており，それらには安山岩～玄武岩質安山岩のマフィック包有物が含まれている．また

その後に活動した有珠火山では，玄武岩～玄武岩質安山岩質なマグマが洞爺火山では初めて活動

したが，その後の歴史時代の活動では流紋岩～デイサイト質の珪長質なマグマのみが活動してい

る(図 1.4-17）． 
支笏火山は洞爺火山と比較して，全ての活動期においてマフィックなマグマがより多く噴出し

ている．カルデラ形成期においては，SiO2>75wt.％の流紋岩質マグマが主要なマグマとして噴

出しているが，よりマフィックなデイサイト～玄武岩質安山岩マグマも普通に認められる．先カ

ルデラ期で最大の活動である社台噴火は，SiO2<65wt.％で安山岩～玄武岩質安山岩マグマが中

心の VEI=6 の大規模噴火であった．後カルデラ期においても，噴出物は SiO2<65wt.%以下のデ

イサイト～安山岩質マグマが活動している．そして時間とともにマフィック側がより玄武岩質に

なるという傾向があり，最新の活動である樽前火山では玄武岩質マグマの噴出も認められる（図

1.4-17）． 
 
 

 
図 1.4-17. 洞爺火山と支笏火山の噴出物の組成（全岩 SiO2 量）の活動期毎の変遷．洞爺火山では後カルデ

ラ期を中島と有珠で，支笏火山では先カルデラ期はテフラで，後カルデラ期では３つの火山体（風不死，恵庭，

樽前）で区分した． 
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3) 先カルデラ期とカルデラ形成期のマグマ 

 先に洞爺火山と支笏火山の噴出物の SiO2wt.%の長期変遷を検討したが，両火山での先カルデ

ラ期とカルデラ形成期のマグマの成因関係に関して，SiO2-K2O図およびSiO2-87Sr/86Sr図でその

概要を検討する（図 1.4-18）． 
 洞爺火山の場合，先カルデラ期の長流川噴火の噴出物はデイサイトであり，その Sr 同位体比

は，カルデラ形成期の噴出物のそれとは大きく異なっている．従って，先カルデラ期のマグマの

成因がマフィックマグマからの分化，あるいは地殻物質の部分溶融のいずれであっても，カルデ

ラ形成期のマグマとは，起源物質あるいは初生マグマは全く異なることになる．長流川噴火の火

口は現在の洞爺カルデラ内と推定でき，その噴火は洞爺火山の最初の噴火と認識しているが，物

質科学的には洞爺火山のカルデラ形成マグマとは無関係であると結論できる． 
 一方，支笏火山の先カルデラ期の社台噴火は，分化した玄武岩質マグマが主体の噴火であり，

少量認められる珪長質マグマも SiO2<65wt.%のデイサイト質である．よって，これらのマグマ

はカルデラ形成期の流紋岩質マグマとは大きく組成が異なっており，先カルデラ期において，カ

ルデラ形成期の珪長質マグマと類似したマグマは噴出していないと判断できる．一方，社台噴火

で噴出した玄武岩～安山岩およびデイサイトは，SiO2-K2O 図などではカルデラ形成期の，特に

珪長質マグマと一連の変化経路を示し，Sr同位体比でもカルデラ形成期の珪長質マグマと類似し

ている．よって，社台噴火で噴出したマグマの分化によって，カルデラ形成期の珪長質マグマを

生成することは可能である． 
 

 
図 1.4-18. 洞爺火山および支笏火山噴出物の SiO2-K2O と SiO2-

87Sr/86Sr 図． 
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 洞爺と支笏火山の活動全体を通じての活動度やマグマ長期変遷を比較した場合の類似点は以下

のとおりである． 
・火山活動は，先カルデラ期，カルデラ形成期そして後カルデラ期の３つに大別できる． 
・カルデラ形成期の噴出量はともに VEI＝7 である． 
・先カルデラ期に活動したマグマは，カルデラ形成期のマグマとは大きく異なる． 

一方，相違点は以下のとおりである． 
・先カルデラ期および後カルデラ期のマグマ噴出量は支笏火山の方が圧倒的に多く，その時

期の噴出率も支笏火山の方が圧倒的に高い． 
・全活動期を通じて，洞爺火山は玄武岩質マグマの噴出量は少ないが，支笏火山では玄武岩

質マグマの噴出量は多い． 
 
4) カルデラ形成直前先行噴火の有無  

 カルデラ形成噴火では，その直前に先行する噴火が起こる事例が知られており，その噴火では

カルデラ形成期と類似したマグマが噴出している（Bacon and Druitt, 1988; Matsumoto et 
al.,2018; Geshi et al., 2020）．洞爺および支笏火山での直前先行噴火有無を，野外調査だけでは

なくボーリングやトレンチ調査によりカルデラ近傍地域で探索したが，両火山ともその存在は確

認できなかった．両火山とも，先カルデラ期の活動後に数千年から１万年以上の静穏な時期を経

てから，カルデラ形成噴火が起こっている． 
 
5) カルデラ形成噴火推移とマグマタイプ 

本質物タイプ 
 洞爺および支笏両火山のカルデラ形成期で主要な噴出物は，斑晶に乏しい流紋岩質な軽石で，

これを CP タイプ軽石 (Crystal-poor type pumice）と呼ぶ．CP タイプ軽石の全岩組成は両火山

とも流紋岩質で SiO2 量が最も高く，そのような珪長質な噴出物は，両火山の先および後カルデ

ラ期の活動では認められていない．CP タイプ軽石に加えて両火山のカルデラ形成期では，斑晶

に富んだ本質物が認められる．洞爺火山では，斑晶量だけではなく岩相や全岩組成を加えること

で，CR タイプ軽石（Crystal-rich type pumice）と灰色縞状軽石（Gray banded pumice）の２

タイプが定義された．支笏火山でも斑晶に富んだ本質物は認められたが，岩相では軽石，灰色軽

石，スコリアや縞状軽石と多様で，それらの全岩組成の多様性は漸移的であった，そこで一括し

て CR タイプ本質物（Crystal-rich type juvenile material）と呼んだ（図 1.4-19）． 
 
噴火推移 
 洞爺火山のカルデラ形成噴火は，時間間隙を挟んで，ステージ１と２の２つのステージに大き

く分けられる．規模はステージ２の方が圧倒的に大きく，そのステージの最初には明瞭に lag 
breccia を含む層が認められ，その後に最大規模の火砕流が発生している．洞爺火山ではステー

ジ２でカルデラ陥没・拡大が進行したと考えられる（図 1.4-20）．この洞爺火山での，ステージ

１から２へと推移した噴火は，カルデラ形成噴火の典型と考えられている（Druitt and Sparks, 
1984; Geshi et al., 2014）． 
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図 1.4-19. 洞爺と支笏火山のカルデラ形成期の本質物タイプと SiO2 – 斑晶量図． 

 
 
 支笏火山の形成噴火は，ステージ１から３に分けられ，それぞれのステージの間には時間間隙

がある．特に，ステージ２と３の間の時間間隙は長い．３つのステージを比較して噴火の規模で

はステージ２が最大であるが，先行するステージ１も比較的規模は大きい．また洞爺火山では最

大規模のステージ２の前半に lag breccia の放出があったが，支笏火山では最大規模のステージ

２の最後に顕著な lag breccia の放出があり，噴火活動は lag breccia 放出後に停止している（図

1.4-20）．このように支笏火山のカルデラ形成噴火は，カルデラ形成噴火の典型と考えることの

できる洞爺火山とは異なった噴火推移となっている． 
 洞爺火山における噴火に関与した本質物は，ステージ１では CP タイプ軽石のみであったが，

ステージ２では CP タイプ軽石に加えて，CR タイプ軽石や灰色縞状軽石なども噴出しており，

その比率はステージ２の後半で増加する（Fig.IV-6a）．支笏火山の場合の本質物は，ステージ１

は CP タイプ軽石のみ，ステージ２でもほとんどが CP タイプ軽石のみで，最後の lag breccia 放

出時にわずかに CR タイプ本質物が認められるのみである．そして比較的長い時間間隙を挟んで

活動したステージ３では，CP タイプ軽石に加えて，相当量の CR タイプ本質物が噴出するよう

になった（図 1.4-20）． 
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図 1.4-20. 洞爺火山と支笏火山のカルデラ形成噴火の近傍における模式柱状図． 

 
 
6) マグマタイプと相互作用 

 ここでは，先に述べた洞爺火山と支笏火山のカルデラ形成期に噴出した本質物を岩石学的に解

析して明らかにした端成分マグマの特徴と，それらマグマの相互作用について比較する． 
 
洞爺火山 
 洞爺火山のカルデラ形成期のマグマの最大の特徴は，確認された本質物は全てSiO2＞72%の組

成を有し，流紋岩質マグマのみが産する点である．それらを構成する主要なマグマは，斑晶に乏

しくて特徴的にユーライト斑晶を含む流紋岩質マグマである（CP-Eu マグマ）．それに加えて，

斑晶に富んだ流紋岩質マグマとして，特徴的にカミングトン閃石を含む CR-Cum マグマ，そし

て直方輝石斑晶を含む CR-Opx マグマが存在した．その他にややマフィックなデイサイトマグマ

で，普通角閃石を含む GR-Hb マグマ，そしてよりマフィックな安山岩質マグマで両輝石を斑晶

として含む GR-2Px マグマが存在した（図 1.4-21）． 
CP タイプ軽石は，CP-Eu マグマを主体とし，それに少量の他タイプのマグマが混入している．

CR タイプ軽石は，CR-Cum マグマを主体とするタイプと CR-Opx マグマを主体とするタイプが

あり，それぞれに他タイプのマグマが少量混入している．一方，灰色縞状軽石は，GR-Hb マグ

マと GR-2Px マグマが混合して灰色軽石となり，それが CP または CR タイプの軽石と縞状軽石

を形成している． 
噴火推移を考えるとステージ１では CP-Eu マグマのみが噴出し，ステージ２になり前述した
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端成分マグマが噴出している．ステージ２では，個々の端成分マグマは相互に他の端成分マグマ

を少量取り込んでいるものの，明瞭な混合トレンドを描いておらず，基本はそれぞれの端成分マ

グマの組成の特徴を示している．特に，他の珪長質マグマとは異なる安山岩質マグマな GR-2Px
というマフィックなマグマも混入しているが，全岩組成で大きくマフィック側にシフトする本質

物は見出されていない（図 1.4-21）．このことから洞爺火山のカルデラ形成期の噴火では，マフ

ィックマグマの貫入はあったが，マグマ系全体で見たその貫入量は小規模であったと考えられる． 

 

図 1.4-21. 洞爺火山のカルデラ形成期の本質物の SiO2-K2O 図．存在した端成分マグマの推定組成領域を塗

色して，そして端成分マグマの混合関係について点線矢印で示した． 

 
 
支笏火山 
 支笏火山のカルデラ形成期では，主要なマグマは洞爺火山と同様に CP タイプ流紋岩質マグマ

である（図 1.4-22）．噴出量の多いステージ１と２での CP タイプ流紋岩の全岩化学組成は，ハ

ーカ―図上で明瞭な直線的なトレンドを描いている（図 1.4-22）．さらに斑晶鉱物組成分布や組

成累帯構造を見ると，マグマ混合の証拠が見出される．よって CP タイプ本質物は，珪長質マグ

マ同士の２端成分マグマ混合の産物と考えられる．図中では流紋岩質な端成分をRで，よりSiO2

に乏しい端成分マグマを D として示している．これらの混合珪長質マグマを high-Si タイプ CP
流紋岩と呼ぶ．それとは別に，ハーカ―図上で，その high-Si タイプのマグマ混合トレンドに斜

交して，よりマフィックな組成を示す CP タイプマグマも存在する．これらを low-Si タイプ CP
流紋岩と呼ぶ．斑晶鉱物組成やマトリクスガラス組成を検討した結果，low-Si タイプ CP 流紋岩

は high-Si タイプ CP 流紋岩に，よりマフィックなマグマが貫入して生じたマグマであることが

明らかになった（図 1.4-22）．つまり支笏火山のカルデラ形成噴火では，CP タイプ流紋岩質マグ
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マにマフィックマグマが貫入した証拠が顕著に見出されている． 
 一方，CR タイプマグマはステージ３において，CP タイプマグマ，特に high-Si タイプ CP マ

グマと共に噴出している．CRタイプマグマは，CPタイプマグマと比較してよりマフィックな全

岩組成を示すだけではなく，鉱物組成からもよりマフィックなマグマの関与を示している．これ

らの CR タイプのマグマは，CP タイプのマグマとの間に明瞭な混合関係はない（図 1.4-22）． 
 

 
図1.4-22. 左図：支笏火山のカルデラ形成期の本質物のタイプ別のSiO2-Al2O3図．点線四角は右図の範囲．

右図：支笏火山カルデラ形成噴火のステージ１とステージ２の CP タイプ軽石の SiO2-Al2O3図． 

 
 

7) マグマタイプの温度・圧力 

 洞爺火山および支笏火山のカルデラ形成期では，CPタイプ流紋岩，CRタイプ流紋岩から安山

岩，そしてマフィックマグマの３タイプのマグマが活動している．３タイプのマグマの中で，主

要なマグマである CP タイプ流紋岩質マグマは，マグマ温度は洞爺が 700～750℃，支笏が 750～
800℃で，圧力はともに 1-3 kb 程度である．CP タイプ流紋岩質マグマは両火山とも，温度は最

も低温で，定置深度も 6km 前後で共通している（図 1.4-23）．一方で CR タイプのマグマは活動

しているが，その鉱物組み合わせ・組成そして全岩組成は両火山で大きな差が認められる． 
洞爺火山ではCRタイプマグマはいずれも珪長質であり，CR-Cum，CR-OpxそしてGR-Hbの

３タイプの流紋岩質端成分マグマが存在する．CP タイプ流紋岩質マグマと比較して，それらの

マグマ温度はやや高温で 750～850℃程度を示すが，圧力はほぼ同じである．さらにマフィック

な端成分としては GR-2Px安山岩質マグマが認められるが，マグマ温度は 850～1000℃と高温で，

圧力も 4-8 kb であり，他の流紋岩質端成分マグマよりは深い深度を示す（図 1.4-23）． 
支笏火山において，high-Si タイプの CP タイプ流紋岩に貫入したマフィックマグマの温度は

870～920℃，圧力は 4～5kbr である．CR タイプマグマの温度は，CP タイプマグマよりも高温

で，800～950℃と広い温度幅を示す．しかしながら，CR タイプマグマの圧力は CP タイプマグ

マと同じか，より高圧を示す（図 1.4-23）． 
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図 1.4-23. 洞爺火山および支笏火山のカルデラ形成期の端成分マグマの推定温度・圧力． 

 
8) マッシュ溜まりモデル 

 両火山ともカルデラ形成期では，斑晶に乏しい珪長質マグマと斑晶に富んだ珪長質マグマが共

存すること，噴火時に両タイプのマグマに大規模な混合関係が認められない点が共通している．

これらを説明できるマグマ溜まりのモデルとして，マッシュ溜まりモデルがある．すなわち，結

晶に富みメルトも共存するマッシュにおいて，メルトに富んだマグマ溜まりが CP タイプマグマ

で，その周辺のメルトに相対的に乏しい部分に，ポケット状に CR タイプマグマが存在するとい

うものである．これによると CR タイプマグマで，いくつかの異なるタイプが独立に存在するこ

とも説明可能である．先に示した両火山の CP タイプと CR タイプの両マグマの，温度と定置深

度もこのマッシュ溜まりモデルと矛盾しない．カルデラ形成期においては，上記のマッシュ溜ま

りに，より深部から高温のマフィックマグマが貫入することで，大規模噴火が発生している． 
 
9) カルデラ形成噴火の比較結果 

 ２つのカルデラ形成噴火を比較した場合，類似点は以下のようにまとめられる． 
・カルデラ形成噴火の直前の，先行噴火はなかった． 
・噴火は時間間隙を挟んで，複数のステージに分けられる． 
・2番目のステージが最大規模であり，そこでカルデラ形成期が最盛期を迎えた． 
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・本質物は斑晶に乏しい流紋岩（CP タイプ）が主要なマグマで，斑晶に富む CR タイプマグ

マとマフィックマグマを伴う．CP タイプマグマはカルデラ形成期の全ステージで噴出してい

る． 
・マグマ溜まりはマッシュマグマ溜まりで，大量のメルト領域（CP タイプ）の周辺に CR マ

グマのポケットが散在する．その深度は 1～3kb である． 
・マッシュマグマ溜まりには噴火前に，深部からマフィックマグマが貫入した． 

 一方，相違点は以下のとおりである． 
・洞爺では最大規模のステージ２の最初に lag breccia の放出があったが，支笏ではステージ

２の末期に lag breccia が放出された． 
・支笏では，ステージ２の後に，ステージ３が活動している． 
・洞爺では CRタイプは流紋岩～デイサイトで珪長質であるが，支笏ではデイサイト～玄武岩

質安山岩でよりマッフィクとなり，マグマ温度もより高温となる． 
・両火山とも噴火前のマフィックマグマの貫入の証拠は認められるが，支笏の方がその証拠

が明瞭に認められる． 
 
10) 長期火山活動史とマグマの長期変遷の比較とその意義 

 洞爺火山と支笏火山は，隣接した地域でほぼ同じ時期に活動し，共に VEI＝７の巨大噴火を起

こしカルデラを形成したという共通点はあるが，火山として長期の活動を見た場合，先・後カル

デラ期における噴火頻度・長期噴出率，そしてマグマの特徴などで二つの火山で大きな差異が認

められた． 
 支笏火山では活動期を通じて，マフィックマグマの噴出量が多いという特徴がある．先カルデ

ラ期での社台噴火は，玄武岩質安山岩から安山岩質なマフィックなマグマを主体とする大規模な

爆発的噴火であった．カルデラ形成期においても，CR タイプ噴出物として玄武岩質安山岩から

安山岩組成のスコリアや灰色軽石が活動後半のステージ３では頻繁に噴出するようになる．また

大量の珪長質マグマ主体のステージ１と２においても，low-Si タイプ CP 流紋岩と呼んだ，マフ

ィックマグマの貫入の影響を受けた CP タイプ軽石が認められる．後カルデラ期においても玄武

岩質マグマの混合の影響を受けた安山岩質マグマが普通に噴出している． 
 このように支笏火山では，活動を通じて浅部の珪長質マグマ溜まり系に玄武岩質マグマに代表

されるマフィックマグマが頻繁に，そして大規模に貫入していたと考えられる（図 1.4-24）．そ

のために，先カルデラ期と後カルデラ期が高い噴出率となったのであろう．またカルデラ形成期

の大量の珪長質マグマが玄武岩質マグマの結晶分化で，あるいは玄武岩質マグマを熱源とした地

殻物質の部分溶融や AFC というプロセスのいずれかで生じるとしても，支笏火山で推定される，

大規模な玄武岩質マグマの高い貫入頻度は，大量の珪長質マグマを生産するには好都合であった

といえるであろう． 
 一方，洞爺火山では先カルデラ期およびカルデラ形成期の噴出物では，安山岩～玄武岩質な全

岩組成を示す噴出物はみいだされておらず，マグマ混合端成分としてわずかなマフィックマグマ

貫入の証拠が見出されるだけであった．また後カルデラ期においても，約 2～1 万年前に有珠山

でマフィックマグマの活動が見出された以外には，噴火活動そのものが低調であった．このよう
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に洞爺火山では，支笏火山とは対照的に玄武岩質マグマに代表されるマフィックマグマの上昇・

貫入の頻度も低調で，規模も小さかったと考えられる（図 1.4-24）．そのために洞爺火山では，

先カルデラ期および後カルデラ期が低噴出率で噴火頻度も低かったのであろう． 
 先に支笏火山では，大規模でかつ高頻度の玄武岩質マグマの上昇，そして地殻への貫入が大規

模な珪長質マグマを生成させた可能性を指摘した．一方で，洞爺火山では大規模で高頻度の玄武

岩質マグマの貫入の証拠は見出されていない．このことから洞爺火山での大規模珪長質マグマの

生成プロセスは，支笏火山とは違う可能性がある．あるいは，洞爺火山ではカルデラ形成期前の

ある時期に，短期的に大規模な玄武岩質マグマの上昇・貫入が起こって，効率的に珪長質マグマ

が生成されたのかもしれない． 
 

 
図 1.4-24. 洞爺火山および支笏火山のマグマ系の長期進化モデル． 

 
 
11) カルデラ形成噴火の比較とその意義 

マグマ系 
 洞爺火山および支笏火山のカルデラ形成期のマグマ系は，ともにメルトに富んだ CP タイプマ

グマの周縁部の，結晶に富んだマッシュ部分に斑晶に富んだ CR タイプマグマポケットが散在す

るという，マッシュマグマ溜まり系が想定されている．一方で，そのマグマ系の大きな違いは，
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CR タイプマグマが支笏火山ではデイサイト質から玄武岩質安山岩までの多様性を持つのに対し

て，洞爺火山では流紋岩質である点である．また，主要なマグマである CP タイプ流紋岩におい

ても，支笏火山の方はマフィックマグマの貫入が顕著であったが，洞爺火山の方は顕著ではない

ことも大きな相違点である． 
 支笏火山ではその活動史を通じて玄武岩質マグマの関与が大きかったが，洞爺火山ではその関

与が小さかったと推定した．カルデラ形成期のマグマ系の違いも，両火山における玄武岩質マグ

マの関与の差で説明できる．すなわち，マッシュ溜まり系の進化過程において，支笏火山では玄

武岩質マグマの頻繁な貫入によって，マッシュの周縁部が次第にマフィックに変化していったの

であろう．それに対して，洞爺火山の場合は玄武岩質マグマの貫入が頻繁ではなく，マッシュ溜

まりの周縁部も珪長質のままであったと考えられる（図 1.4-24）．この玄武岩質マグマ貫入の規

模と頻度の差は，カルデラ形成噴火直前まで続いていたと考えられる．そのため CP タイプ流紋

岩への玄武岩質マグマの貫入が，支笏火山では明瞭に認められるのに対して，洞爺火山では不明

瞭であったのであろう． 
 
噴火推移 
 カルデラ形成噴火推移については，両火山ともステージ２が最大規模であったが，その噴火様

式の推移には差が認められる．洞爺火山では，ステージ２の初期に顕著な lag breccia の放出が

あり，その後に最大規模の火砕流噴火に移行した．そのためステージ２の初期にカルデラ陥没・

拡大が始まり，火砕流の放出によりカルデラが形成されたと推定できる（図 1.4-25）．これは一

般的なカルデラ形成モデル（Druitt and Sparks, 1984）と同じである．一方，支笏火山のステー

ジ２では，最大規模の火砕流が発生したが，その末期に顕著な lag breccia が放出され，噴火が

終了している．これは洞爺カルデラ形成のような一般的なモデルとは異なっている．支笏火山で

はステージ１の噴出量も大きく，その時期にもカルデラ陥没が進行していた可能性がある．ある

いはステージ２の末期に，例えば外来水との反応などによって，大規模なマグマ水蒸気爆発が起

こり lag breccia が放出されたなど，いくつかの可能性がある（図 1.4-25）．支笏カルデラの形成

過程の検討は今後の課題であろう． 
 洞爺火山ではステージ２でカルデラ形成噴火は終了し，その後は火山活動は低調だったようで

あるが，支笏火山ではステージ２の後，間隙を挟んで断続的な火砕流が発生するステージ３の活

動があり，その後に後カルデラ期の活動と推移している．この噴火頻度の大きな差は，前に述べ

た玄武岩質マグマの貫入頻度差で説明できるかもしれない．すなわち支笏火山は，ステージ１お

よびステージ２の後も，玄武岩質マグマの貫入が起こり，ある意味において無理やりマッシュ溜

まり系の残存マグマが噴出したのかもしれない．一方で，洞爺火山では玄武岩質マグマの貫入が

なかったので，ステージ２の後の噴火はなかったかもしれない（図 1.4-25）． 
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図 1.4-25. 洞爺火山および支笏火山のカルデラ形成噴火推移のモデル図． 

 
12) まとめと今後の課題 

以上のように，洞爺火山と支笏火山の活動とマグマの特徴の差異は，玄武岩質マグマの供給率

の差に起因する可能性を，本研究で指摘した．今後の課題としては，この玄武岩質マグマの貫入

頻度の差が，両火山における大規模珪長質マグマの生成・集積過程にどのような影響を与えてい

るかの検討を挙げられる．また両火山の玄武岩質マグマの供給率の差が，なぜ異なるかについて

も検討することも重要であろう． 
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2 活動的カルデラ火山の地下構造調査  

巨大噴火ポテンシャルを有する大規模なマグマ溜まりの存在を検知するために，活動的

カルデラ火山の比抵抗地下構造をMT法調査により明らかにする．調査対象は，昨年度に
広域探査を実施した十和田火山である．  
  
2.1 十和田カルデラにおける広帯域 MT 法探査  

【実施内容】  

昨年度までに，十和田湖周辺の約 40㎞四方の領域で 60測点を設け，広帯域MT法探査
を行い，十和田湖を取り囲む地下の比抵抗構造を明らかにした．その結果に基づき，湖中

央部の中湖の地下を中心にした特徴的な低比抵抗域の分布について考察を進めた．その結

果，この低比抵抗領域は，地下深部より上昇してきた熱水が高透水性部に滞留しNaCl濃
度が高くなったため形成されたものと解釈される．また，感度解析を行い，MT観測でマ
グマ溜りが検知されるための条件を検討した．比抵抗構造の信頼性を高めるために，昨年

度に引き続き観測点（6点）を追加した．これまでに取得したすべてのデータを用いて最
終的な十和田カルデラ地下構造を求めた．解析された構造は，今年度観測点を追加した場

所の周辺を除いてはおおむね昨年度と大きな相違はない． 
 
【研究内容】 

(1) 広帯域 MT 法による比抵抗構造探査 

1) はじめに 

図 2.1-1に今年度までに行った 66地点の観測点を示す．このうち今年度に測定を行った
6地点の位置を赤丸で示す．今年度の測定結果と，全ての測点を用いた構造解析結果は後
半に示すことにし，前半は，昨年度までの測定結果に基づく構造解析結果を用いて考察を

行う． 
 

 
 図 2.1-1 観測点位置図 
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2) 特徴的な比抵抗構造 
これまでに分かっている特徴的な比抵抗構造について概略を示す（図 2.1-2）．標高 300
～350mあたりでは御倉半島や中山半島の溶岩ドーム構造を表す 1,000Ω·m以上の高比抵
抗が顕著である．海抜下 200～300mあたりでは十和田湖周辺で 1Ω·m程度の低比抵抗域
が点在する．新第三系の海水層が存在することから，モンモリロナイト等の続成ないしは

熱水変質作用をうけた変質鉱物が存在することにより低比抵抗になっていると解釈され

る．また，この深度あたりから中湖を中心とした円状の低比抵抗域が見られるようになる

が，深度 400～500mあたりからはっきりするようになる．また，この深度では御倉半島
の付け根あたりにも低比抵抗域が見られるが，この低比抵抗は局所的で深度方向への広が

りはない．十和田湖の南東方向には高域の高比抵抗域が見られる．この高比抵抗は深くな

るにつれて，よりはっきりとするようになる．規模が大きく，造山運動に伴うような深成

岩体であろうと解釈される．次に中湖を中心とした低比抵抗域について解釈を加える．中

湖では，水深 150 m付近で温泉水の湧出が推定されている（Nishimura et al.,1999）． 
また，最深部で熱水プリュームの存在が示唆されている（Oikawa et al., 2015；平成 26
年度報告書）．一方，中湖の低比抵抗域はその断面を見ると，深部に向かって比抵抗値は

やや大きくなるものの円柱状に伸びている（図 2.1-3）．この円柱状の領域では地震の発生

が少ないようである（令和 4年度本報告書）．地震が発生していない塑性領域であると考

えられる．弾性から塑性への物性変化は 370～400℃である（Fournier 1999）．このよう
に考えると円柱状の領域はマグマからの脱ガス成分を含む火山性流体の上昇域である可能

性がある．ただし，震源との対応は明瞭ではなく，火山性流体の上昇通路であるかどうか

はり詳細な震源分布を把握しての検討が必要であろう． 
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3) 熱水系の数値シミュレーションの概要 

ここでは，中湖を中心とした低比抵抗域が，火山性流体の上昇通路であるとの仮定のも

とで議論を進める．低比抵抗の成因が火山性流体であるならば，どのような水理的構造が

必要であるか，熱水系の数値シミュレーションで検討を行った(図 2.1-4)．計算には多孔質

媒質中の流体の流動とそれに伴う熱伝達を計算するシミュレーターSTAR (Pritchett, 
1995; Matsushima, 2011) を用いて，800℃，100MPaまでの温度圧力範囲を取り扱う．

ただし，H２O 単成分の計算となるので，実際とは異なるが，NaClは流動には影響しない

図 2.1-2b インバージョンの結果．各深度ごとの比抵抗水平分布 

図 2.1-2a インバージョンの結果．各深度ごとの比抵抗水平分布 



   
 

 98 

という仮定のもと，計算結果の温度，圧力，質量流量の分布から別途 NaClの濃度分布を
計算した．計算に用いるグリッドは，比抵抗構造を求めたときのもの（Matsushima et 
al., 2020）から，中央部のおよそ 20km四方の面で地表から 5.0kmまでの深さの範囲を切

り抜いた．初期条件は，それぞれの深さの静水圧と，地殻熱流量（0.05 W/m2）と熱伝導

率（3.0 W/m℃）から計算される温度を与えた．境界条件は上面で温度圧力（それぞれ

12.5℃，0.1013MPa）を，側面では初期条件に対応する温度圧力を与えた．底面は，断熱

不透水としたが，初期条件の温度を維持するように熱のソースを設定した．その他，底面

では部分的に火山ガスの上昇を模擬した流体のソースを設定している．一方，上面では降

水量（3000mm/年）に対応する流体のソースを設定した．火山ガスを模擬した底面のソー

スに対応して，時々刻々と変化する領域内の状況をシミュレーションする．その際に各グ

リッドの透水性を比抵抗構造に対応させて変化させつつ，底面のソースとグリッドの透水

性を様々に変化させてシミュレーションを行った．さらに得られた各時刻の質量流量の分

布から底面のソースで設定したNaCl濃度に対応した各グリッドにおけるNaClの濃度分
布を計算した． 

 
図 2.1-3 比抵抗構造の断面図 
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4) 岩石のバルクの比抵抗 

各グリッドにおける温度，圧力，NaCl濃度から，気液 2相となる場合には，次に述べ

る方法で，各グリッドのバルクの比抵抗を計算した．ここでH２O -NaCl系の相図のデジ

タルデータ（Driesner, 2007; Driesner and Heinrich, 2007）を用いた．岩石の空隙内に

存在する流体の圧力，温度が 2相の領域にある場合，相図のデジタルデータを内挿して液

相中のNaCl質量分率𝐶!と気相中のNaCl質量分率𝐶"および液相の密度（𝜌#）と気相の密

度（𝜌"）を求めることができる．流体全体のNaCl質量分率を Cとしたとき，液相の質量

分率(α)および気相の質量分率(β)はそれぞれ 𝛼 = (𝐶 − 𝐶")/(𝐶! − 𝐶") ，𝛽 = (𝐶! −

𝐶)/(𝐶! − 𝐶")となる．従って，液相と気相の質量分率と液相の密度，気相の密度を用いて

液相の体積分率（𝑆𝑤:液相飽和度）を次式から計算することができる． 
 𝑆! = 𝛼 ∙ 𝜌"	/(𝛼 · 𝜌" + 𝛽 ∙ 𝜌#) 

岩石のバルクの比抵抗（電気伝導度）を計算するために，まず，空隙内の液相の電気伝導

度を求める．ここでは温度，液相中のNaCl質量分率，液相の密度から液相の電気伝導度 
𝜎!を Sinmyo and Keppler (2017)の方法で計算した．なお高温域は外挿している．次に空

隙内の流体の電気伝導度は，気相の電気伝導度を 𝜎"（本論では 10-8 S/mとした）として
power law（Pritchett, 1995）を仮定して以下の式より計算した． 

𝜎% = 𝑆!& ∙ 𝜎!+ (1- 𝑆!&	)	 ∙ 𝜎"     
液相の連結度を示す指数はアーチー則と同様に 2とした．最後に岩石バルクの比抵抗 ρを
並列則から計算した． 

1/𝜌 = ∅ · 𝜎% + 	(1-∅) ∙ 𝜎' 
ここで φは空隙率（本論では 0.3とした），𝜎'は個体部分の電気伝導度（本論では 10-2 S/m
とした）である．このように，気液混相およびバルクの電気伝導度についてはシンプルな

モデルで計算したが今後さらに検討の余地がある． 
 

図 2.1-4 数値シミュレーションの概要 
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5) 熱水系数値シミュレーションの結果 

計算結果の一例を図 2.1-5に示す．計算は 3 次元で行っているが，この図は図 2.1-3と
同じ東西断面を示している．左上は想定したモデルで，透水係数の分布と底面でのソース

の位置（ここでは 160kg/s，800℃，NaCl濃度 1,000ppmとした），右上は数値シミュレ

ーションの結果で温度と流体の流動方向，右下は数値シミュレーションの結果から計算さ

れた比抵抗分布，そして左下が広帯域MT法で得られた比抵抗分布である．なお，この計

算結果はソースの流入開始後 1,000年後を示す．比抵抗の計算結果（右下）と広帯域MT
法による観測結果（左下）が一致するようなモデルを得ることを目的にしたが，今回の計

算では十分な一致は得られておらず，今後さらにモデルを改良する必要がある．しかしな

がら，中湖を中心とした低比抵抗域のうち 1Ω·mより低い領域においては良く再現されて

いる．それは，透水係数のモデル（左上）で示されているように，低比抵抗を示す部分の

透水性が高くなっていることにより，深部より上昇してきた熱水がそこに滞留しNaCl濃
度が高くなったためである．すなわち，この計算結果は，注目している低比抵抗域は高透

水性を示す物質からなることを示している．なお，この計算では比抵抗が低くなる要因と

してNaCl濃度に着目したが，熱水の作用により変質鉱物が生成されたため比抵抗が低く

なっている可能性もある．また，数値シミュレーションでは火山性流体を底面から注入さ

せてから 1,000年後の結果を示しているが，それが現在の状態を示しているかどうかは,議
論することはできない． 
 

 
 
 
 
 
 
 
 

図 2.1-5 数値シミュレーションによる比抵抗構造の再現 
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6) 低比抵抗域の体積 

中湖を中心とした低比抵抗域を特徴づけるのは 20Ω·m以下の領域であるとみなし，そ

れを抽出した（図 2.1-6）． 

 

 
 
 
 
抽出された領域は，眺める方向によっては不完全であるが，おおむねじょうご状の形状

をして降り，その体積は 2.2×1010m3である．一方，十和田カルデラは顕著な低重力異常

を示す（図 2.1-7; Yokoyama and Maki , 1964）．代表的な低重力カルデラの一つであり，

図 2.1-6 20Ω·m 以下の領域を抽出し，上からそれぞれ南，東，北，西から眺めたもの 
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低重力となる要因としてカルデラの陥没地形を充てんする未固結な火砕物と考えられてい

る（横山, 1969）．重力異常分布を面積分して得られる質量欠損量は約 1013 kgである．密

度差 0.3g/ccを仮定するとその体積は 3.3×1010m3となり，上で求めた低比抵抗域の体積と

よく一致する． 
以上のことから，中湖を中心にした低比抵抗域の浅部は，高透水性で低密度であると考

えられる．その要因として，カルデラの陥没地形を充填した未固結の火砕物からなると解

釈される．カルデラ形成にかかわった噴出物（八戸火砕流，八戸降下，雲井火砕流，大不

動火砕流，切田テフラ，奥瀬火砕流）の DREはおおよそ 4.6× 1010 m3となり，低比抵抗

域の体積よりやや大きいがオーダーとしては同じである． 

 
 
 
(2) マグマ溜りの感度テスト 

以上述べてきたように，中湖を中心とした低比抵抗域は深部からの火山性流体の上昇に

よって形成されていると解釈されるが，脱ガスをもたらす深部のマグマ溜りの情報につい

ては得られていない．この観測に基づく比抵抗構造として，マグマ溜りを捉える可能性が

あるのはどのような場合であるか検討した．感度テストとして，想定したマグマ溜りに対

するMT レスポンスの RMS 値と最適モデルの RMS 値を比較し，有意な違いが見られる

か判断するために F検定を行った (例えば Yamaya et al., 2017; Gresse et al., 2021; 
Ishizu et al.,2022等）．母分散が等しいとみなせるとき，2 群の分散の比（F 値）はその集

図 2.1-7 十和田カルデラおよびその周辺の重力異常分布 
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団の自由度から決まる関数（F分布）の有意水準 5%の信頼区間に入るとする．つまり，

有意水準 5%での F 値を Foとしたとき，F > Foとなれば，母分散は等しいとは言えな

い．今，最適モデルの RMS 値を α，マグマ溜りを想定したモデルの RMS 値を βとしたと
き，β2 / α2 > Foであれば 2つもモデルは有意に異なるとみなせる．なお自由度は 61 (観測
点数) +16 (選択した周波数の数) +12 (成分の数) -1の 11711である．自由度 11711で有意

水準 5%の F 値 (Fo) は 1.03，最適モデルの RMS 値 (α) 2.53なので，感度テストのモデ

ルの RMS 値 (β) が 2.57より大きければ，2つのモデルは有意に異なるので感度があると

する．この 2.57を基準とする． 
 
・感度テストその 1は，海抜深度 5 – 7 kmに半径 4 kmの円柱，1 Ω·mマグマ溜りを

想定した場合（図 2.1-8）で，この場合 RMS 値は 2.55 < 2.57 なので有意に相違しない．

つまりこの深度，大きさでの検出は難しい． 

 
 
 
 
・感度テストその 2は，海抜深度 5 – 10 kmに半径 4 kmの円柱，1 Ω·mマグマ溜り
を想定した場合（図 2.1-9）で，この場合 RMS 値は 2.55 < 2.57 なので有意に相違しな

い．下方に拡大しても検出は難しい． 

図 2.1-8 感度テストその 1のレイアウト 
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・感度テストその 3は，海抜深度 3 – 5 kmに半径 4 kmの円柱，1 Ω·mマグマ溜りを

想定した場合（図 2.1-10）で，この場合 RMS 値は 2.58 > 2.57 なので有意に相違する．

深度が浅くなれば検出できる可能性が高まることを示している． 
 
・感度テストその 4は，海抜深度 5 – 7 kmに半径 6 kmの円柱，1 Ω·mマグマ溜りを

想定した場合（図 2.1-11）で，この場合 RMS 値は 2.59 > 2.57 なので有意に相違する．

半径が拡がれば検出できる可能性が高まることを示している． 
 
・感度テストその 5は，レイアウトがその 4と同じで，置き換える比抵抗値を 1 Ω·mか
ら 10 Ω·mにした場合で，このときの RMS 値は最適モデルの RMS 値と同じで有意である

かないかの境界に位置する． 
 
・感度テストその 6も，レイアウトをその 4と同じにし，置き換える比抵抗値を 1 Ω·m
から 100 Ω·mにした場合で，この場合 RMS 値は 2.54<2.57なので有意に相違しない． 
以上をまとめると，頂部の深度が 5kmより浅く半径が 6kmより大きいような円柱で，

内部の比抵抗値が 10 Ω·mより小さければ感度があると言える．この 10 Ω·mという値が

どのようなマグマ溜りの状態を指しているのか考察してみた． 

図 2.1-9 感度テストその 2のレイアウト 
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図 2.1-10 感度テストその 3のレイアウト 

図 2.1-11 感度テストその 4のレイアウト 
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流紋岩メルトの電気伝導度は SIGMELTS (Pommier, A., and E. Le-Trong, 2011)を用い
て計算することができる．その際にメルトの化学成分をNakatani et al. (2022)を参考にし
て表 2.1-１のように与えた．個体部分の電気伝導度は Iwamori et al. (2021)を参考にし
て，845℃の花崗岩の値（4.6×10-3 S/m）を使用する．そうすると，個体部分の体積分率

を関数として，マグマ溜りののバルクの電気伝導度をHashin–Shtrikman upper bound 
(Hashin and Shtrikman, 1962)から求めることができる．その結果を図 2.1-12に示す．
ただし，図では比抵抗（電気伝導度の逆数）として表している． 
 
 

 
Rhyolitic melt 

Na2O (wt%) 4.4 
SiO2 (wt%) 73 

H2O content (wt%) 4-6 
Temperature (℃) 845 
Pressure (MPa) 160 

 
 

 
 
 

図 2.1-12 マグマ溜りのバルクの比抵抗 

表 2.1-1 メルトの化学成分 
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図 2.1-12で赤線はH2O濃度を 4wt%，青線は 6wt%とした場合である．いずれにしろ，マ

グマの比抵抗は個体部分の体積分率の増加とともに大きくなる．比抵抗が 10Ω·mとなる
のは個体部分の体積分率がおよそ 75 vol%から 95 vol％のときである．このことから，先
に述べたようなマグマ溜りの深度や大きさの条件のもとで，マグマ溜りの個体部分の体積

分率が 75 vol%より小さくなれば，本研究で得られれているような比抵抗構造において感

度を有するようになると考えられる．Nakatani et al. （2022) によれば，十和田のエピ

ソード Lに関与したマグマ溜りにおける結晶の体積分率は 11-12vol%であったと推定され

ているが，その場合は十分に感度があると考えられる． 
 
（3) 今年度の観測および解析結果 

図 2.1-1に示した 6観測点にて 2023年 9月 10日～26日の期間に広帯域ＭＴ法観測を

行った．測定の仕様およびリモートリファレンス処理については昨年度までの観測と同様

であるため省略する．ただし，測点 301は湖面内の岩礁であるため，電場のみの測定と

し，同時に観測した測点 302の磁場データを使用した．電場の測定においては，接地抵抗

を低減するため，岩との接地面にベントナイトを使用した．その際にはベントナイトが溶

け出さないように，きめの細かいメッシュ状の袋を併用した．水面から露出している場所

が限られ十分な測線長が得られないため，一部の電極は水面下 50㎝程度の深さに設置し
た．波浪が強いときには露出している場所も水をかぶるため，測定器およびバッテリーは

防水ケースに収容し，ケーブルのコネクタへの浸水に注意を払った．また，測定器が流さ

れないよう岩にアンカーで固定した．その他の測点は陸上であるため通常の測定方法と変

わらない．一部で磁場センサに不具合が発生するトラブルに見舞われたが，正常な磁場セ

ンサを使いまわしすることによって全体として解析可能なデータを取得することができ

た． 
測定データを処理することによって得られる各測点のMT レスポンスのサウンディング

カーブを図 2.1-13に示す．それぞれの測点ごとに，上段に見かけ比抵抗，下段に位相を周

期に対して表している．全体的に，XX，YYモードの対角成分に比べ，XY，YXモードの
比対角成分のデータの品質が良く，この後に結果を示す構造解析の際のインバージョンに

おいても比対角成分の再現性が良い．しかし測点 301では，対角，比対角にかかわらず周

期 1秒より長周期側でエラーバーが大きく，またデータの連続性もかなり悪い．測点 301
のデータ品質が悪くなった原因として，波浪の影響を上げられる．十和田湖水の表層の比

抵抗は実測によると約 56 Ω·mであるが，そのような比抵抗を持った物体が上下に変動す

ることになることにより不安定なデータになったと考えられる．そのため，測点 301の長
周期側のデータは構造解析の際には使用していない．従って，この測点のデータは深度に

して海水準下 1km程度までの構造に影響を及ぼしていると考えられる．インバージョン

の結果を次に示すが，測点 301辺りの浅部の構造として特徴的なのは，周囲に比べ高比抵

抗になっていることであり，溶岩ドームの構造を反映していると考えられる．それに対し
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て中湖を中心とした低比抵抗域は測点 301を加えても変わらずに存在しており，その確か

らしさを強調する結果となった． 

 

 

 
図 2.1-13 MT レスポンスのサウンディングカーブ 
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解析範囲の東端部に位置する 302～306の 4測点は，昨年度までの解析結果において顕
著な低比抵抗を示していたため，本年度観測を追加した．インバージョンの結果を次に示

すが，低比抵抗を示す範囲はかなり限定されることになった．その分布から十和田火山よ

り前の火山活動によって熱水変質を受けてうる地域であると解釈される． 
今年度までに取得したすべてのデータを用いて構造解析を行った．グリッド分割やパラ

メータの設定などのインバージョンの詳細は昨年までと同様なので省くが，最適モデルの

RMS 値は 2.6となった．解析された構造は，今年度観測点を追加した場所の周辺を除いて
はおおむね昨年度と大きな相違はない．最終的に得られた比抵抗構造の各深度における水

平分布を付図 1に，各測線における東西断面を付図 2に，南北断面を付図 3に示す．なお
これらの図の表示範囲には，東部の 4観測点と南部の 2観測点が含まれていないが，それ

らの観測点のデータは解析に使用されている． 
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付図 1 比抵抗構造の水平分布 

 
 

Elevation: 350m 

Elevation: 0m 
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Elevation: -500m 

Elevation: -1000m 
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Elevation: -1500m 

Elevation: -2000m 
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Elevation: -2500m 

Elevation: -3000m 
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Elevation: -3500m 

Elevation: -4000m 



   
 

 115 

 
 

Elevation: -5000m 

Elevation: -6000m 
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Elevation: -7000m 

Elevation: -10000m 
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付図 2 比抵抗構造の東西断面 
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付図 3 比抵抗構造の南北断面 
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