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図 2.5-12 ：試料分析手順． 

 
 
(4) 分析手法(圧力の見積り方法) 

 マグマ供給系の深度(圧力)の見積りは，メルトの揮発成分濃度の飽和溶解度の圧力依存性によ

った．マグマが揮発成分に飽和している場合，メルトの水と二酸化炭素の濃度は，その圧力にお

けるアイソバリックライン上の値になる(図 2.5-13)．アイソバリックライン上のどの組成になる

かは，共存する気泡の組成によって変わる．もし気泡の二酸化炭素濃度が高ければ(5)の向き

に，逆に，低くなれば(2)の方向に変化する(図 2.5-13)．もしマグマがある圧力まで低下した場合

には，(3)のように変化したのち，減圧後の圧力におけるアイソバリックライン上の値になる(図
2.5-13)．本報告では減圧後のアイソバリックラインを，アイソバリック 2 と呼ぶことにする．

扇型の外周がアイソバリック 1，内側をアイソバリック 2 である．まとめると，メルトの水と二

酸化炭素の濃度が，図 2.5-13 の(d)のように分布していれば，マグマの圧力の範囲が読めること

になる． 
 マグマが揮発成分に飽和していない場合，メルトの水と二酸化炭素濃度は，その圧力における

アイソバリックラインの内側の，任意の値をとることができ(図 2.5-14)，以下に述べるいくつか

のプロセスで変化する．マグマが冷却結晶化すると，メルトの組成は原点から離れる方向に変化

する(図 2.5-14 の(1)の矢印の向き)．逆に，結晶を含むマグマが加熱溶融した場合は，メルトの

組成は原点に向かう方向に変化する(図 2.5-14 の(4)の矢印の向き)．また，二酸化炭素に富むガ

スがマグマに吹き込まれた時は，図 2.5-14 の(5)の矢印の方向に変化する．まとめると，マグマ

が揮発成分に飽和していない場合，揮発成分濃度はマグマの結晶化あるいは再溶融の度合いによ

ってまちまちなので，アイソバリックライン 1やアイソバリック 2 は形成されせず，メルト包

有物の揮発成分量が示す圧力は，過小評価になることが予想できる． 
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 天然の斑晶ガラス包有物の分析においては，マグマが揮発成分に飽和していたか不飽和かは未

知であるから，分析結果が図 2.5-15 に示した分布になることを想定したうえで，俯瞰し，アイ

ソバリック 1 あるいはアイソバリック 2 を見出す必要がある．そのためには可能な限り多くの

斑晶ガラス包有物を分析する必要がある．Miyagi et al. (2012)では SIMS による含水量分析数

が 16点であった．これに対し，本報告では NanoSIMS を用いることにより，400点以上の含

水量・二酸化炭素濃度分析値を得た． 
 
 

 
図 2.5-13 ：揮発成分に飽和したマグマにおけるメルトの水と二酸化炭素濃度の圧力依存性の概

念図． 
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図 2.5-14 ：揮発成分に不飽和なマグマにおけるメルトの水と二酸化炭素濃度の圧力依存性の概

念図． 

 

 

 
図 2.5-15 ：揮発成分に飽和あるいは不飽和なマグマにおけるメルトの水と二酸化炭素濃度の圧

力依存性の概念図． 
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(5) 分析結果(微細組織) 

 斑晶研磨片の反射電子像によると(図 2.5-16)，KP1 先行テフラの最下部層(S1)から得られた石

基には，微細で多数の結晶と泡が含まれるものがある．このような組織は，マグマの冷却あるい

は減圧量が比較的大きいために，過飽和度が高まり，多数の結晶と泡が核生成したことを示す．

これに対し，屈斜路 KP1 火砕流堆積物の石基や，KP1 先行テフラの上部層(AA19, AA18)の石

基は，基本的に，このような微結晶や微細気泡を含まない．また，S1層の粒子の石基は AA19
や AA18 に比べて反射電子像の輝度が高い．これらのことから，KP1 先行テフラの初期には，

KP1 本体の珪長質マグマとは異なる，苦鉄質マグマが混入・噴出したがことが示される．KP1
に苦鉄質マグマ由来の斑晶(かんらん石)が含まれていることは以前から知られていたが，本研究

は，苦鉄質なメルトが混ざっていることを示す直接的な証拠を得た． 
 

 
図 2.5-16 ：0.5-1.0mm に篩い分けた斑晶研磨片の反射電子像(一部)．最下部層(S1)から得られ

た粒子の石基は，多数で微細な結晶と気泡を含み，ガラスおよび鉱物の輝度が比較的高い．これ

に対し，上部層(AA19, AA18)から得られた石基は微小な結晶を含まず，気泡も少数で，ガラス

部分の輝度が比較的低い． 
 
 
(6) 分析結果(メルト化学組成) 

 KP1 火砕流の先行テフラの斑晶ガラス包有物の化学組成は，時系列で明瞭な変化をみせた．

カリウムとナトリウムのハーカー図において(図 2.5-17，図 2.5-18)，S1層の試料のメルトは，

図 2.5-5 および図 2.5-6 で定義した 3番，4番，5番の組成が卓越し，1番の組成も 1点だけ観

察された．また，化学組成が 5番と 2番の間に分布していることから，2番のメルトの混合が推
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察された．S1層の上の，P1層，P2層，P3層では，1番，2番，5番のメルトは観察されず，3
番と 4番のみ観察された(図 2.5-17)．P4層のメルト化学組成は，2番と 5番より成り，P5層と

AA3層は 2番と 5番と少数の 1番である(図 2.5-18)．AA19層と KP1 火砕流堆積物の基底部

は，1番が圧倒的に多く，2〜4番は少量で，5番のメルトは観察されていない(Miyagi et al., 
2012)．以上のように，大規模火砕流噴火 KP1 に先行して噴出したマグマのメルト化学組成に

は，明瞭な時間変化が認められる． 
 
 

 
図 2.5-17 ：KP1 火砕流に先行するテフラの斑晶ガラス包有物の化学組成．最下部層(S1, P1, P2, 
P3)．カリウムとナトリウムのハーカー図を示す．ハーカー図中の番号は，図 2.5-5 および図

2.5-6 の組成に対応する． 
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図 2.5-18 ：KP1 火砕流に先行するテフラの斑晶ガラス包有物の化学組成．P4, P5, AA3層．カ

リウムとナトリウムのハーカー図を示す．ハーカー図中の番号は，図 2.5-5 および図 2.5-6 の組

成に対応する． 
 
 
(7) 分析結果(メルトの揮発成分濃度) 

 斑晶ガラス包有物の水と二酸化炭素の濃度を，層準ごとに俯瞰する(図 2.5-19，図 2.5-20)．屈

斜路の最初期噴出物である S1層のメルト包有物は 200MPa のアイソバリックラインよりも内

側に分布していることから，これがアイソバリック 1だと判断する．S1層のアイソバリック 2
は 100MPa付近に認められる．続いて噴出した，P1層と P2層のアイソバリック 1 は，

200MPa付近に認められる．P3層では比較的高い圧力を示すものが散見され，アイソバリック

1 を 300〜200MPaだと考えた．P3層のアイソバリック 2 は S1層と同様，100MPa付近にあ

る．AA1層からは，分析可能なメルト包有物が得られなかった．P4層のアイソバリック 1 は

150MPa，P5 は 200MPa，AA3層は 2 から 300MPa に認められる．先行研究の Miyagi et al., 
(2012)が，メルト包有物を採取した層準は，火砕流堆積物の基底部とその直下の降下火砕物であ

り(KP1 および AA19層相当)，それらの斑晶ガラス包有物の含水量は最大 7重量%であるから，

200〜300MPa の圧力に相当する． 
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図 2.5-19 ：屈斜路 KP1 に先行するテフラの斑晶ガラス包有物の水と二酸化炭素濃度(S1 層，P1

層，P2 層，P3 層)．凡例の色はメルトのカリウム濃度を示す．凡例の形は包有物のホスト鉱物を

示す．流紋岩質メルトへの水と二酸化炭素の飽和溶解度も示した． 
 

 

図 2.5-20 ：屈斜路 KP1 に先行するテフラの斑晶ガラス包有物の水と二酸化炭素濃度(AA1 層，P4

層，P5 層，AA3 層)．凡例は図 2.5-19 と同じである． 
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(8) 考察 

1) 大規模火砕流噴火に先行するマグマ混合の時間変化 

 上述のように，屈斜路 KP1 の全岩およびメルト組成の変化は，単純にマグマを結晶化させた

だけでは再現できない．屈斜路の全岩化学組成は，水に乏しいマグマが 8〜9割結晶化して生じ

るカリウムに富む低温流紋岩質なメルトと，高温で水に富む玄武岩マグマの混合によって再現で

きる(図 2.5-5，図 2.5-6)．図 2.5-6 では，多数を占める 1番のメルトに対し，2番あるいは 4番
が混合した例が少数観察される．全岩化学組成の大半は 1番と 2番とではなく，5番と 2番の間

に分布することから，混合は低温珪長質マグマ(マッシュ)と玄武岩マグマの間で生じたのではな

く，珪長質マグマ(マッシュ)の部分溶融液と玄武岩マグマとの間で生じたことが予想される． 
 KP1 火砕流噴火の主体である珪長質マグマ(マッシュ)が，先行テフラでは主な混合端成分でな

い理由は，熱と元素の拡散速度の差ならびに珪長質マグマ(マッシュ)が流動性に起因すると考え

られる．熱の拡散は元素拡散より数桁速いため，低温流紋岩質マグマ(マッシュ)に高温の玄武岩

マグマが注入した際(図 2.5-21)，高温の玄武岩マグマは，低温の珪長質マグマと十分混合する前

に熱を奪われ，結晶化する可能性がある．その結果，玄武岩質マグマのメルト化学組成は珪長質

なものへと分化する(図 2.5-22)．逆に，低温の珪長質マグマは，玄武岩マグマから受けとった熱

により，斑晶が溶融するはずである(図 2.5-22)．具体的には，図 2.5-5 に示した 2番の含水玄武

岩マグマの冷却結晶化の度合いに応じて，3番と 4番のメルトが生じる．図 2.5-6 に示した 1番
の低温珪長質マグマ(マッシュ)の部分溶融の度合いに応じて，1番から 5番の珪長質メルトが生

じる． 
 以上のように考えると，屈斜路 KP1 に先行してマグマ供給系で発生したマグマ混合の時間変

化は，観察されたメルト化学組成にもとづいて，以下のように解釈できる(図 2.5-23)．最初に噴

出した S1層のハーカー図(図 2.5-17)に殆んど(1つだけしか)1番のメルトが観察されなかった．

この事実は，珪長質マグマが受けた苦鉄質マグマの熱の影響が比較的少なかったためだと解釈で

きる．S1層では，5番の領域から 2番の方向にむかって化学組成がのびていることから，高温

玄武岩質マグマのメルトが混じっていることがわかる．また，S1層に観察される 3番と 4番の

メルトは，2番の玄武岩の結晶分化によって生じたと解釈できる．つぎに噴出した，P1層，P2
層，P3層では，含水玄武岩マグマの分化によって生じた，3番と 4番のメルトが噴出したと解

釈できる．それに続く，P4層，P5層，そして AA3層では，主に 5番の，珪長質マグマの部分

溶融液が噴出し，それに加えて 2番の玄武岩マグマと，少量の，加熱の程度が少ない珪長質マ

グマが噴出したと考えられる．興味深いことに，大規模火砕流噴火に先行する噴火では，1番の

低温珪長質マグマ本体はほとんど出ず，それが加熱された 5番のマグマが出たのに対し，KP1
火砕流本体のマグマは，主に 1番の珪長質なメルトが噴出し，これに玄武岩マグマが混合して

いたが，5番のメルトは観察されなかった．以上をまとめると，屈斜路 KP1 の開始段階におい

ては，高温の含水玄武岩マグマが，低温の珪長質マグマ(マッシュ)に注入し，玄武岩マグマが分

化した物が噴出した．その後，熱のやりとりの結果，最終的には，低温の珪長質マグマ(マッシ

ュ)が流動性をもち，大規模火砕流噴火を発生させたのだと考えられる． 
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図 2.5-21 ：低温珪長質マグマ(マッシュ)への高温苦鉄質マグマの注入．屈斜路 KP1 の全岩組

成は，珪長質マグマと苦鉄質マグマが混合したことを示す．珪長質マグマが流動性に乏しい状態

であるかぎり，混合は(1)水に乏しい低温のマグマ/マッシュに，(2)水に富む高温玄武岩が注入

後，両者が混じり難い状態になると考えられる． 
 
 

 
図 2.5-22 ：低温珪長質マグマ(マッシュ)と高温苦鉄質マグマ間の熱の授受．(1)水に乏しい珪長

質マグマ/マッシュ，(2)水に富む高温玄武岩，(3)冷却途中の玄武岩マグマ，(4)珪長質マグマ/マ
ッシュと同じ温度まで冷却された玄武岩マグマ，(5)加熱された珪長質マグマ，(6)玄武岩マグマ

に取り込まれ高温になった珪長質マグマ， 
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図 2.5-23 ：屈斜路 KP1 に先行して噴出したメルト組成の時間変化．凡例は図 2.5-22 と同じで

ある．但し，各層序について，観察されなかったメルトについては，凡例の色を抜いて表示し

た． 
 
 
2) マグマ供給系の深度の時間変化 

 斑晶ガラス包有物の揮発成分から見積った圧力をもとに，噴出物が由来した深さを以下のよう

に考察する．KP1 先行テフラの最下部に位置する S1層のマグマは，新たに注入した玄武岩の熱

で再溶融した低温珪長質マグマ(マッシュ)に由来するメルトと，熱を奪われ結晶化した玄武岩に

由来するメルトが示すアイソバリック 1 が 200MPa，アイソバリック 2 が 100 である．よっ

て，およそ 8 キロから 4 キロの深さから噴出したと考えられる(図 2.5-24)． 
 S1層をおおう，P1層，P2層，P3層は，玄武岩マグマが冷却・結晶化したものであり(図
2.5-17)，それらのアイソバリック 1 が 200 ないし 300MPa で，アイソバリック 2 は 100MPa
付近だが，不鮮明に 50MPa程度まである．よって，それらが由来した深さは地下およそ 12 キ

ロから 4 キロあるいは 2 キロと推定される(図 2.5-25)． 
 P4層，P5層，そして AA3層は，玄武岩マグマの熱によって再溶融した低温マグマと，低温

マグマに熱を奪われて結晶化した玄武岩の分化物と，玄武岩マグマが混じったものであり，アイ

ソバリック 1 は 150〜200MPa にある．ただし，AA3 一部は約 300MPa の圧力を示す．またア

イソバリック 2 は 100MPa であるが，不鮮明に 50MPa まである．よって，それらの深さは地

下およそ 8 キロから 2 キロで，一部地下 12 キロと推定される(図 2.5-26)． 
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 KP1 の大規模火砕流堆積物を発生させたマグマは，珪長質マグマ(マッシュ)と玄武岩マグマが

混じったものであり，メルト包有物の含水量が 7%程度であることから(Miyagi et al., 2012)，地

下 8〜12km程度以上と推定される(図 2.5-27)． 
 

 
図 2.5-24 ：噴出物の起源および由来した深度．KP1 大規模火砕流噴火に先行するテフラの最下

部(S1層)． 
 

 

図 2.5-25 ：噴出物の起源および由来した深度．KP1 大規模火砕流噴火に先行するテフラの P1
層，P2層，P3層． 
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図 2.5-26 ：噴出物の起源および由来した深度．KP1 大規模火砕流噴火に先行するテフラの P4
層，P5層，AA3層． 
 
 

 

図 2.5-27 ：噴出物の起源および由来した深度．KP1 の大規模火砕流堆積物を発生させたマグ

マ． 
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(9) まとめ 

・屈斜路と摩周には共通の苦鉄質マグマが供給されていると考えられる． 
・屈斜路 KP1 大規模火砕流噴火の前に，low-K の苦鉄質マグマが新たに注入した． 
・KP1 噴火の最初期には，low-K マグマと medium-K マグマの両方が噴出した．low-K の苦

鉄質マグマが注入したタイミングは，熱が緩和しない程度のタイムスケールであるから，

噴火の直前だったと考えられる． 
・最終的に屈斜路 KP1 の噴出物化学組成は，medium-K マグマへと変化した 
・これらの噴出物が由来した深さは，時間とともに変化し，KP1 に先行するテフラでは地下

2 から 12 キロと幅広いのに対し，KP1 本体は地下 8 から 12 キロ程度と推定された． 
 現在，屈斜路・摩周地域で観測される低周波地震の震源は，深さ 30 から 20km までは垂直に

分布し，KP1 のマグマが由来した深度に匹敵する，深さ 15 から 10km では水平に広がって分布

している(気象庁；一元化データ)．地殻の粘弾性を考慮した数値実験によると，1993 年から

1998 年にかけてアトサヌプリ付近で観測された隆起の時間変化を説明するためには，マグマ供

給系と思われる低粘性領域が必要とされる．低粘性領域は，水平方向に少なくとも 10 キロの広

がりをもち，頂部は深さ約 5km程度で，本体は地殻中部よりも深いところまで続いていること

が要請される(Yamasaki and Kobayashi, 2018)．この，低粘性領域の深さは，本研究が屈斜路

KP1 に先行するテフラの岩石学的解析から推定した，マグマ供給系の深さとほぼ同じである．

したがって，屈斜路火山の地下には現在も，3.9 万年前の KP1 マグマ供給系と同じような場所

に，大規模な低粘性領域が存在していることを示唆する． 
 大規模火砕流噴火をひきおこしたマグマ供給系において，噴火直前に発生したプロセスの詳細

と，その時間変化を解明することは，将来起きる大規模火山噴火災害の早期発見に必要不可欠な

知見だと考えられる．噴出物の斑晶の組成累帯構造とその拡散プロファイル等を解析することに

より，時間変化の解像度の更なる向上が期待できる． 
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2.6 カルデラ形成噴火マグマの実験岩石学的検討 

【実施内容】 

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

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

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

マグマ溜まりの温度圧力条件を推測する． 
今年度は，これまでに十和田火山のカルデラ形成期噴火のうち，特に噴出量の大きな噴火エピ

ソード N および L の珪長質端成分軽石について実施した岩石学的解析及び高温高圧相平衡実験

をとりまとめ，カルデラ噴火のマグマ溜まりの物理化学条件を制約した．特に，水飽和条件の相

図を完成させ，温度圧力条件を精密に決定するための追加実験を行った．また，出発物質の軽石

に含まれる鉱物の分析数を増やすとともに，各種地質温度圧力計を使用して，実験で制約した温

度圧力と矛盾がないか確認した．その結果， N マグマでは 840〜875 °C，130〜170 MPa の条

件で，L マグマでは 825〜850 °C, 150〜170 MPa の条件で条件が再現できることが分かった．  
 
【調査・研究成果】 

(1)概要 

相平衡実験実験の結果，珪長質端成分軽石に含まれる鉱物組合わせ・鉱物量比・鉱物組成をも

っともよく説明する温度圧力条件は，噴火エピソード N と L でほとんど変わらないことが分か

った（N：840–850 °C と 150–170 MPa，L: 840–850 °C と 160–170 MPa）．決定した温度圧

力条件は，各種地質温度圧力計で制約された温度や水飽和圧力と矛盾せず，推定される酸素分圧

も噴火エピソード N と L で同一であった（log fO2 = Ni-NiO (NNO) +1）．このことから，噴火

エピソード L の軽石のみに含まれる角閃石は，マグマ蓄積条件の差ではなく，主にマグマのバル

ク組成の差を反映していると考えられる．マグマ蓄積深度は噴火エピソード N と L ともに，およ

そ 6–7 km であると推定され，PS 変換波を用いたレーバー関数解析によって推定された十和田

火山下の地震波低速度領域の深さと一致する．この深さは，近年の研究で提案された噴火可能な

マグマだまりの成長が可能な深度範囲であり，現在の十和田火山下にマグマが存在した場合，噴

火可能な状態で蓄積している可能性がある． 
 

(2)背景と目的 

噴出量が 10 km3 dense rock equivalent (DRE)を超えるような大規模なカルデラ噴火は，数万

年から数十万年という時間間隔で周期的に発生し，人間社会に大きな影響を与える．この種の噴

火を起こすには，地殻に大量の噴火可能なマグマ（結晶量 50%以下）を蓄積する必要がある．ゆ

えに，地震波や電磁気を用いた地球物理理学的手法によって，そのようなマグマだまりの存在を

検出し，その深さや形状などを制約することは，測地学的観測等からマグマだまりの状態変化を

正しく理解し，カルデラ噴火ポテンシャルを評価する上で重要である．しかし，地震波や電磁気

の観測は，これまでに，噴火可能なマグマを検出することに成功しておらず，多くが結晶量 50%
以上のマッシュ状態にあると解釈されている (Pritchard & Gregg, 2016; Lees, 2007)．近年の研

究により，マグマ蓄積のタイムスケールに関する理解が進み，噴火可能なマグマが，噴火直前の
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比較的短い時間（数百年～数千年）で準備されると考えられており，噴火可能なマグマが検出さ

れづらい一つの原因かもしれない (Allan et al., 2013; Cooper & Kent, 2014; Gualda et al., 2012)．ま

た，仮にそのようなマグマだまりが存在しても，地震波や電磁気観測固有の問題（例えば，スム

ージングの影響による地震波速度や電気伝導度の偏差の過小評価および観測結果の解釈が唯一で

ないこと）により，噴火可能なマグマが存在するかどうか，はっきりしない場合もある (Cordell 

et al., 2022; Lees, 2007; Rasht-Behesht et al., 2020)．特に，噴火可能なマグマが，いくつかの小さな

マグマだまりに分かれて分布している場合（Cashman & Giordano, 2014; Black & Andrews, 
2020），観測の解像度（～1 km）の問題から検出は難しくなる． 
 過去にカルデラ噴火を起こしたマグマの蓄積条件を岩石学的に決定することで，物理観測に代

わって，どのような深さに巨大なマグマだまりが存在しうるのか制約を与えることができる．本

研究で注目する十和田火山は，東北日本北部に位置し，36 ka（噴火エピソード N）と 15.5 ka（噴

火エピソード L）の二回の大規模噴火イベントを通じてカルデラ形成に至った．噴火エピソード

N と L の噴火で，それぞれ 17.87 km3 DRE および 20.34 km3 DRE のマグマが噴出されたと推

定されている．これまでに本委託研究を通じて，噴火エピソード N と L の珪長質端成分軽石を対

象とし，マグマだまりの蓄積条件を決定するために，岩石学的解析および相平衡実験を行ってき

た（産総研 2019, 2020）．その結果，噴火エピソード N のマグマの噴火直前の定置条件が，850℃，

1.5–1.7 kb であったことが示唆された．一方，エピソード L のマグマについては，鉱物組み合わ

せは再現できたものの，鉱物組成や鉱物量比が十分に再現できておらず，今後，マグマ中の含水

量を変えた水に不飽和な条件での高温高圧実験を行う必要があると考えていた．今年度は，出発

物質の軽石に含まれる鉱物の分析数を増やすとともに，各種地質温度圧力計を使用して，実験で

制約した温度圧力と矛盾がないか確認した．また， 水飽和条件の相図を完成させ，温度圧力条件

を精密に決定するための追加実験を行った．そして，以上の結果を総括して，噴火エピソード N
と L のマグマ蓄積条件の差や，現在の十和田火山下で観測される地震波低速度域の深さとの比較

を行った． 
 
(3) 珪長質端成分軽石の岩石学的解析 

1) 分析手法 

高圧実験に使用する噴火エピソード N および L の珪長質端成分軽石を分析対象とした．全岩

SiO2量は，噴火エピソード N および L それぞれについて，73.1wt%（試料番号：No-1）と 72.0wt%
の軽石（試料番号：Lh-13）である．噴火エピソード N および L の噴出物のハーカー図を図 2.6-
1 に示す．同じ SiO2 量で比べたとき，噴火エピソード L の噴出物は噴火エピソード N の噴出物

よりも，CaO や Al2O3に富み，TiO2, FeO, MgO, MnO，P2O5に乏しい傾向がある．軽石に含ま

れる斑晶量については，水篩で結晶とガラスを分離して，重量比から求めた．また各鉱物相の割

合は，樹脂包埋して研磨した分離結晶を電子顕微鏡 （JMS-6610, JEOL）に取り付けられた EDS 
(X-max, Oxford Instruments) を用いて相判定し，面積比から求めた．局所化学組成分析は，樹

脂包埋した軽石の片面を鏡面研磨して炭素蒸着を施し，Si, Al, Ti, Fe, Mn, Mg, Ca, Na, K, P, S, 
Cl の分析を EMPA（JXA-8530F plus, JEOL）を用いて行った．分析条件は，加速電圧 15keV, 
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照射電流 10 nA であり，鉱物の分析にはビーム径 2 µm ，石基ガラスの分析には ビーム径 10 
µm を用いた． 

 
 

 
図 2.6-1 噴火エピソード N および L の噴出物のハーカー図．Lh-13 のデータは産総研 （2019, 

2020）による．そのほかのデータは，Kudo et al, (2019) および Yamamoto et al. (2018)に基づ
く． 

 
 

2) 鉱物組み合わせと結晶量 

 No-1 の軽石には，斜長石 (Pl)＋直方輝石 (Opx)＋単斜輝石 (Cpx) + 磁鉄鉱 (Mt) + チタン
鉄鉱 (Ilm)，Lh-13 の軽石には，斜長石＋直方輝石＋単斜輝石＋角閃石 (Amph)＋ 磁鉄鉱＋チタ

ン鉄鉱が斑晶鉱物として含まれていた．またこれらの鉱物に加えて，燐灰石が，輝石や鉄チタン

酸化物，角閃石の包有物として存在していた．斑晶量は No-1 で 11.1 vol.%，Lh-13 で 12.2 vol.%
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であった．No-1 には，斜長石 9.6 vol. %，直方輝石 1.0 vol. %，直方輝石 0.2 vol. %，鉄チタン

鉱物 0.3 vol. %が含まれていた．Lh-13 には，斜長石 10.8 vol. % ，直方輝石 0.7 vol. %， 単斜
輝石 0.2 vol. %，角閃石 0.2 vol.%，鉄チタン鉱物 0.3 vol.%が含まれていた． 
 
3) 地質温度圧力計を用いたマグマ蓄積条件の推定 

磁鉄鉱-チタン鉄鉱温度酸素分圧計（Anderson and Lindsley 1985）を，隣接する磁鉄鉱とチ

タン鉄鉱のリムに適用すると，No-1，Lh-13 それぞれについて，857–883 °C と 844–867 °C の温

度が得られた．また，酸素分圧は，No-1，Lh-13 それぞれについて，NNO+1 と NNO+1.2 であ

った．輝石温度計（Putirka 2008, ± 56 °C）を隣接した直方輝石と直方輝石のリムに適用する

と，No-1，Lh-13 それぞれについて，832–872 °C および 823–870 °C の結果が得られた．この

際，圧力は 150 MPa を仮定したが，その影響は，± 100 MPa で± ~5 °C と小さい．角閃石が存在

する Lh-13 については，斜長石-角閃石温度計（Holland and Blundy 1994, ± 40 °C）を隣接する

斜長石と角閃石のリムに適用した．圧力の効果は小さく，圧力を 150 MPa と仮定すると，801–
823 °C の温度が得られた．以上の結果をまとめると，No-1，Lh-13 それぞれで，噴火直前の温度

が 832–883 °C および 802–870 °C であったと推定され，各種温度計の誤差の範囲でほぼ一致して

いる．また酸素分圧も，およそ NNO+1 で差がなかった． 
推定した温度と，斜長石斑晶のリムの An値の最頻値（No-1: 48–50, Lh-13: 46–48），および

石基ガラスの平均組成を用いて，斜長石とメルトの元素分配に基づく含水量計（Waters and 
Lange 2015）を使用し，噴火直前のメルトの含水量を推定した．その結果，No-1 で 4.0–5.2 wt.%，

Lh-13 で 4.2–5.9 wt.%のメルト含水量が得られた．水飽和を仮定したうえで，Newman and 
Lowenstern (2002)の溶解度モデル基づいてこれらの含水量を圧力に換算すると，No-1 で 110–
160 MPa， Lh-13 で 120–190 MPa となった．相平衡実験を行うことで，温度と特に圧力につい

て，さらに制約を与えることができる．以下に，No-1 と Lh-13 を出発物質とした相平衡実験の

結果についてまとめる． 
 
(4) 高温高圧実験 

1) 実験手法 

No-1 と Lh-13 の軽石粉末を 1250 °C, 240MPa の条件で全溶融してガラスを合成し，出発物質

とした．相平衡実験には，産総研内に設置された内熱式ガス圧装置（SMC-5000）を使用し，温

度 825–900℃，圧力 1.0–3.5 kb の範囲でこれまでに計 18回行った．そのうち 6 つの実験が今回

追加したものである（825°C, 250 MPa; 825°C, 350 MPa; 840°C, 160 MPa; 875°C, 300 MPa; 
900°C, 100 MPa; 900°C, 220 MPa）．実験はすべて水飽和条件で行い，酸素分圧は磁鉄鉱-チタ
ン鉄鉱温度酸素分圧計から推定された値（NNO+1）に近い Ni-NiO で緩衝した．角閃石が出現す

る条件については，石基に微細な角閃石結晶が見られた．特に低温高圧で顕著な傾向にあり，石

基ガラスの分析の妨げになりうる．昇温後すぐにクエンチした実験産物の観察から，微細な角閃

石結晶は昇温中に生成していることが分かった．そこで，825°C, 250MPa および 825°C, 350MPa
の実験については，実験開始にまず 900°C で 1h 保持し，微細な角閃石結晶を溶かした．その後

目標の温度まで，できるだけ早く降温して，通常の実験と同様，保持を行った．試料を封入する
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カプセルには，Tomiya et al. (2010)で使用された三重カプセルを採用した．まず，出発物質のガ

ラスの粉末 10 mg程度を，片端溶接した Ag50Pd50 カプセル（OD: 2.3 mm, ID: 2.0 mm）に入

れたのち，カプセルのもう一端を機械的に閉じた．次に，閉じた Ag50Pd50 カプセルを，片端溶

接して飽和量の水を入れた Pt カプセル（OD: 3.0 mm, ID: 2.5 mm）に挿入し，Pt カプセルのも

う一端を溶接して封じた．そして，この二重カプセルを No-1 および Lh-13 の粉末それぞれにつ

いて用意した．最後に，これら２つの二重カプセルを Ni-NiO粉末（NNO, 重量比 Ni:NiO=10:1）
と Ni の酸化に必要十分な量の水とともに，片端溶接した肉厚 Au カプセル（OD: 8.0 mm, ID: 7.4 
mm,）に挿入し，Au カプセルのもう一端を溶接することで三重カプセルとした．Pt および Au
カプセルの溶接時は，水の蒸発を防ぐためカプセル下部を水浴させた．また溶接の前後で，大き

な重量変化がないことを確かめた．溶接後は，150℃にて 10 分加熱したのちに重量測定し，カプ

セルを封じることができているか確認した．相平衡実験は，実験時間は 118–262 時間である．実

験試料の急冷の際は，試料をぶら下げている Mo ワイヤ（0.1 mm）を大電流で溶断し，試料を

200–300℃程度の圧力容器底部に落下させた．実験終了後には，水・Ni・NiO のすべてが Au カ

プセル内に残っているかどうか確認し，実験中に酸素分圧が緩衝されてていたか確かめた． 
 
2)分析手法 

樹脂包埋した実験産物の片面を鏡面研磨して炭素蒸着を施し，電子顕微鏡 （JMS-6610, JEOL）
で組織観察を行うとともに，EDS (X-max, Oxford Instruments) の元素マッピングで相の同定を

行った．局所化学組成分析には，軽石の分析同様， EMPA（JXA-8530F plus, JEOL）を用いた．

分析条件は，加速電圧 15keV, 照射電流 10 nA であり，鉱物の分析にはビーム径 2 µm ，含水石

基ガラスの分析には ビーム径 20 µm を用いた. 結晶サイズがおよそ 10 µm を下回るような鉱物

については，加速電圧 10keV, 照射電流 6nA，ビーム径 2 µm で分析を行った．実験産物中の結

晶量および鉱物量比は，マスバランスで求めた． 
 
3)実験結果 

3-1) 相関係 

No-1 および Lh-13 の軽石を用いた実験産物の結晶相の相関係と代表的な実験産物の BSE像を

図 2.6-1 に示す．以降，No-1 および Lh-13 の軽石を用いた実験系をそれぞれ N の系，L の系と

呼称する．実験産物には、結晶とメルトが急冷してできたガラスが含まれており，結晶相として

斜長石(Pl)・石英(Qtz)・直方輝石(Opx)・単斜輝石(Cpx)・角閃石(Amph)・チタン鉄鉱(Ilm)が観察
された．磁鉄鉱(Mt)の晶出は，すべての実験条件で観察されなかった．これは，実験における酸

素雰囲気(~NNO)が，天然で見積もった値（~NNO + 1）よりやや還元的であったことおよび，

AgPd カプセルにメルト中の鉄の一部が吸収され，系が鉄にやや乏しくなったことと関係してい

るかもしれない．斜長石・石英・直方輝石・チタン鉄鉱の晶出線は，負の傾きで特徴づけられる．

これは，高圧になるほどメルト中の飽和含水量が多くなり，晶出温度が低下したものと解釈でき

る．一方，角閃石の晶出は低温・高圧条件に限られ，晶出線は正の傾きを持っている．含水鉱物

である角閃石は，飽和含水量の高い高圧で，より安定になると考えられる．単斜輝石については，

高温かつ中程度の圧力の限られた温度圧力条件でしか晶出しなかった．低温低圧では，高い結晶
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量のためにメルト組成が珪長質になり，そのようなメルトと平衡共存できないと考えられる．一

方，高圧では，高含水量のメルトと反応関係にあり，角閃石になるのだと考えられる． 
次に，N および L の系の相関係にみられた差異について述べる．斜長石の晶出線は，L の系で

より高温高圧側に位置していた．角閃石については，L の系でより低圧側まで安定であった．一

方，石英や直方輝石，チタン鉄鉱の晶出線位置は，二つの系でほとんど差がなかった．このこと

は，やや CaO や Al2O3 に富む L の系で斜長石や角閃石がより安定になることを示唆する．この

効果により，L の系でのみ，角閃石と単斜輝石が共存する条件が存在した．出発物質の軽石で見

られた磁鉄鉱以外の斑晶鉱物組み合わせは，N の系では 840–875 °C，130–170 MPa の条件で，

L の系では 825–850 °C, 150–170 MPa の条件で再現できた． 
 

 
図 2.6-2 (a)代表的な実験産物の電子顕微鏡像．(b)相平衡実験で決定した相関係．すべての実験を

水飽和条件で行い，酸素分圧は Ni-NiO で緩衝した．各実験の温度圧力条件は，六角形の凡例で

示した．そのうち，灰色の三角形はその実験条件で晶出した鉱物の組み合わせを示し，もとの軽

石に含まれる鉱物組み合わせを，相図右上に示した．太く黒ぶちされた六角形は，実験開始時に

900°C で 1 時間プレヒートした実験条件を示す．色付けされた曲線は，本実験によって決定され

た鉱物の晶出線である．-in と書かれた側の温度圧力条件で鉱物が晶出した．斜長石の晶出線のう
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ち，点線で示された部分は，プレヒートのため斜長石の各形成が起こりにくくなり，斜長石の晶

出線位置に不確定性が残る部分を示している．薄い青色で塗りつぶされた領域は，もとの軽石に

含まれる鉱物組み合わせ（磁鉄鉱以外）が再現された温度圧力条件を示す．濃い青色で塗りつぶ

された領域は，鉱物組み合わせに加えて，鉱物組成や結晶量比が最もよく再現された条件を示す． 
3-2) 鉱物及びガラス組成 

斜長石 

実験で晶出した斜長石の平均 An 値の温度圧力依存性を図 2.6-3 に示す．N の系で 37–56，L
の系で 41–59 の範囲に入り，圧力及び温度とともに上昇する傾向にあった．水飽和条件下におい

て，圧力（メルト含水量）が上昇するほどに斜長石の An 値が増加する傾向は，珪長質マグマを

用いた他の実験でも確認されている（例えば，Tomiya et al., 2010; Solaro et al., 2019）．No-1
および Lh-13 の軽石中の斜長石斑晶リムにおける An 値の最頻値は，N の系では 825 °C, 250 
MPa と 850 °C，150–170 MPa で，L の系では，840–850 °C, 130–160 MPa の条件で再現され

た． 
 

 

図 2.6-3 実験で晶出した長石の An値．灰色の横棒は No-１と Lh-13 の軽石に含まれる斜長石リ

ムの An値の最頻値を示す． 
 
 
輝石 

実験で晶出した直方輝石と単斜輝石の平均化学組成を図 2.6-4 に示す．これら鉱物の組成は明瞭

な温度圧力依存性を示さず，ほとんどの場合，直方輝石については，En55–65 および Wo3–8，
単斜輝石については，En40–45 および Wo36–40 であった．ただし，低温低圧条件（825 °C, 130–

150 MPa と 850 °C, 100 MPa）では，直方輝石は鉄に富む傾向にあった（En40–50）．実験の単斜

輝石の Wo値は，天然に比べてわずかに低かった．実験で得られた輝石の Mg#は，AgPd カプセ

ルへの鉄の吸収や，天然と実験での酸素分圧の差のため，天然と直接比較できない．一方，直方

輝石と単斜輝石が共存する場合，鉄マグネシウムの分配係数𝐾!(Fe − Mg)"#$%&#$ =	 (𝑋'(
"#$/𝑋)*

"#$)/

	(𝑋'(
&#$/𝑋)*

&#$)を天然の軽石に含まれる輝石のペアと比較できる．Kd の値は，No-1 の軽石で，0.66–

0.80，Lh-13 の軽石で 0.67–0.79 であり，実験で得られた Kd値とほぼ一致する．ただし，L の系の

825°C の実験では，Kd値は 0.3–0.4 となり，天然で見られたような平衡状態にないと推定される． 
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図 2.6-4 実験で晶出した直方輝石と単斜輝石の平均化学組成．色付きの凡例が実験データを，灰

色または黒色のデータが天然の軽石のデータを示す．図 b の灰色の等値線は鉄マグネシウムの分

配係数を示す． 
 
 
角閃石 

実験で晶出した角閃石の平均化学組成を図 2.6-4 に示す．実験で得られた角閃石は普通角閃石

であり，Al2O3量が 6.7–8.8 wt%で Mg# が 59–80 であった．4配位サイトの Al 量は高圧ほど高

い傾向にあったが，その依存性は単純ではない．Aサイトの(Na +K)量は，高温高圧ほど高いこと

が多かった．実験で晶出した角閃石の 4 配位サイトの Al 量は，Lh-13 の角閃石のリムの組成よ

りやや高いが，Aサイトの(Na +K)量は，850 °C, 250 MPa および 875 °C, 300 MPa の条件を除い

ては，Lh-13 の角閃石のリムの組成範囲に入っていた．Mg#は，高温ほど高い傾向にあり，Lh-13
の角閃石のリムの値よりやや低い傾向にあった．ただし，輝石の Mg#同様，天然試料とは単純に

比較できない． 
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図 2.6-5 実験で晶出した角閃石の平均化学組成．Aサイトの(Na+K)量と Mg#を 4配位サイトの 
Al の量に対してプロットしている．色付きのシンボルが実験データで，黒のシンボルが Lh-13 の

軽石に含まれる角閃石のデータを示す． 
 
 
チタン鉄鉱 

実験で晶出したチタン鉄鉱はサイズが小さいため，限られた条件でしか分析ができなかった．そ

れらの XIlm値は 0.9 以上で，軽石のチタン鉄鉱 XIlm値（0.75–0.78）よりかなり大きかった．実

験で磁鉄鉱が晶出しなかったことと関係しているかもしれない． 
 
ガラス 

実験産物に含まれる残存ガラスの平均化学組成を図 2.6-6 に示す．Al2O3および CaO 量は SiO2

量の増加とともに，単調に減少した．これは主に，斜長石の結晶化によるものとも考えられる．

一方，今回の実験で晶出した鉱物に不適合な K2O の量は，SiO2 量の増加とともに，増加した．

ガラス組成は，比較的，低温・低圧条件で軽石中の石基ガラスに近い．実験の残存ガラスの Mg#
は，出発物質のガラスや軽石中の石基ガラスより，特に高温高圧で高い傾向にあり，AgPd カプ

セルによる鉄の吸収の影響を受けている可能性がある． 



 184 

図 2.6-6 実験産物に含まれる残存ガラスの平均化学組成．凡例は図の上部に示した． 
 
 
3-3) 結晶度 

実験産物の各鉱物の体積分率を図 2.6-7 に示す．斜長石，直方輝石，チタン鉄鉱の結晶分率は

温度圧力の増加に従って，減少する傾向にあった．一方，角閃石の結晶分率は高圧で増加し，高

温ほど低い傾向にあった．単斜輝石の結晶分率には，明瞭な温度圧力依存性を見いだせなかった．

実験産物に含まれるすべての結晶の割合は，温度圧力の増加に従って減少する傾向にあり，主要

な晶出鉱物である斜長石の影響を大きく受けていると考えられる．鉱物組み合わせが再現された
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温度圧力条件において，No-1 の斑晶量は 840–850 °C，150–170 MP で， Lh-13 の斑晶量は 840–
850 °C, 160–170 MPa の条件で，±数 vol. %の範囲で再現された．各鉱物量も軽石に含まれる割

合の ± ~50 % の範囲で再現できているが，L の系の 840 °C, 160 MPa の条件では，直方輝石の

量がやや少なくなる一方，角閃石の量が高くなる傾向にあった． 
 
 

図 2.6-7 実験産物の各鉱物とすべての鉱物の結晶分率 
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(5) 議論 

1) 噴火前のマグマの蓄積条件 

 これまでに実施した相平衡実験により，水飽和条件での相図が完成し，No-1 および Lh-13 の

軽石に含まれる磁鉄鉱以外の鉱物組み合わせが，N の系では 840–875 °C，130–170 MPa の条件

で，L の系では 825–850 °C, 150–170 MPa の条件で再現できることが分かった（図 2.6-2）．今

回の実験の酸素分圧(NNO)は，軽石で推定された値（NNO+1）よりも低いので，酸素分圧に大き

く依存した磁鉄鉱の結晶化や苦鉄質鉱物の Mg#の絶対値はマグマ蓄積条件の制約に使用しない．

先行研究によると，苦鉄質鉱物の晶出線位置も酸素分圧に依存する可能性がある．Cadoux et al., 
(2014) により行われた流紋岩質デイサイトマグマの相平衡実験の結果によると，QFM 条件に比

べ，NNO+1 の環境下では，水に富んだ条件で直方輝石が不安定となる一方，角閃石は安定にな

ることが示唆された．一方で，単斜輝石の安定性にはほとんど影響は無かった．これと同様のこ

とが今回の実験系でも起こるとすると，NNO+1 の条件の場合，二輝石（と角閃石）が共存する

条件は，より低温低圧側にシフトする可能性がある．そこで，実験に使用した出発物質のバルク

組成を用いて Rhyolite-MELTS（Gualda & Ghiorso 2015）で相平衡計算し，酸素分圧が直方輝

石の安定性に及ぼす影響を評価した．Rhyolite-MELTS は角閃石の安定性を再現できないので，

角閃石と反応関係にある直方輝石や単斜輝石の安定性も正しく評価できていないが，ここでは，

比較的再現性の良い直方輝石の安定性に関して，NNO と NNO+1 の相対的な差に着目した．そ

の結果，100–200 MPa の条件において，同じ圧力で比較すると，N および L系どちらも，NNO
より NNO+1 で直方輝石の晶出温度が 20–25°C 低下することが分かった，この温度幅がどのく

らい信用に足りるか不確実ではあるが，仮にこの温度分だけ直方輝石の晶出線が低温側にずれた

とすれば，850°C, 170 MPa の条件では，鉱物組み合わせが再現できないことになる．一方，

NNO+1 にて角閃石の安定性が増すことを考慮すると，L の系では，850°C, 150 MPa の条件で，

Lh-13 の鉱物組み合わせが再現できるようになるかもしれない．今回，850°C, 170 MPa の条件

をマグマ蓄積条件として否定はしないが，酸素分圧の影響で，最大の見積圧力が 10 MPa ほど下

がる可能性があることに，留意する必要がある． 
ここから，鉱物組成や結晶量を最もよく説明する条件を絞り込む．鉱物組み合わせが再現でき

た条件において，斜長石の An 値の最頻値（± 2 mol%）と，直方輝石と単斜輝石の鉄マグネシ

ウム分配係数，および角閃石の A サイトの(Na+K)量が，およそ軽石に含まれる斑晶のリムの値

と一致する．ただし，L の系において，825 °C，150 MPa の条件では，二輝石の鉄マグネシウム

分配係数が天然から大きく外れる．単斜輝石の Wo 量が天然よりやや低い理由ははっきりしない．

単斜輝石中の Ca の拡散が遅く(Cherniak & Dimanov, 2010)，実験時間内に平衡に至らなかった

可能性もある．実験で晶出した角閃石の 4 配位サイトの Al 量がやや高いのは，軽石中で見られ

る 4 配位サイトの Al 量と Mg＃の逆相関を考慮すると，実験で Mg#がやや低かったことに起因

するかもしれない． 
実験の残存ガラスの組成変化は，およそ軽石の石基ガラスの組成変化トレンドを再現している．

N の系について，鉱物組み合わせが再現できた条件の内，840–850 °C, 150–170 MPa の条件で

は，ガラスの SiO2 量が軽石の石基と同程度か 1wt％ほど低かった．一方，875 °C, 150 MPa で

は，ガラスの SiO2 量は顕著に低かった．L の系についても同様に，825–850 °C,160–170 MPa
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の条件において，実験のガラス組成は軽石の石基組成と同程度か，未分化組成より 1wt％ほど低

かった．結晶度について，N の系の 840–850 °C, 130–170 MPa の条件では，± 4 vol. %の範囲で，

軽石の斑晶量（11.1 vol.%）と一致した．875 °C, 150 MPa では 4 vol%と低く，ガラスの SiO2量

が顕著に低いことと調和的である．L の系の 840–850 °C, 160–170 MPa の条件では，± 2 vol. %の

範囲で，軽石の斑晶量（12.2 vol.%）と一致した．一方，825 °C, 150 MPa の条件の結晶度は 20 
vol%と顕著に高かった．残存ガラスの SiO2 量がやや高いのは，実験の出発物物質のガラスが，

非平衡な斜長石コアを含んだバルク組成を持っているからかもしれない．非平衡な斜長石コアを

含む場合，出発物質のバルク組成は平衡が達成されている実効的なバルク組成よりもやや未分化

な組成となり，今回観察された差につながる可能性がある（Solaro et al., 2019）． 
以上の実験の不確定性を考慮したうえで，鉱物組み合わせや，鉱物組成，結晶量を最もよく説

明するマグマ蓄積条件として，噴火エピソード N では 840–850°C, 150–170 MPa, 噴火エピソ

ード L では 840–850 °C, 160–170 MPa を提案する．実験はすべて水飽和条件で行われているた

め，実際のマグマが水不飽和な条件にあった場合，推定される蓄積圧力はより高くなる可能性が

あり，その可能性は今回の実験からは完全には否定でいない．先行研究では，鉱物組み合わせや

鉱物組成を説明することを理由に，水に不飽和な条件を提案することがほとんどであるが（例え

ば， Cadoux et al., 2014; Solaro et al., 2019），今回の実験では，鉱物組み合わせや，鉱物組成，

鉱物量比を水飽和条件でほとんど説明できるため，水に不飽和な条件を持ち出す必要は必ずしも

ない．すなわち，昨年度報告書では L の系の鉱物組成や鉱物の結晶量比の不一致が酸素分圧の差

では説明できないので，マグマ中の含水量を変えた水に不飽和な条件での実験が必要だと結論付

けたが，その必要性はない．また，地質温度計から推定した温度や，斜長石―メルトの元素分配

を利用した含水量計から推定される水飽和圧力は実験から推定した温度圧力条件と矛盾しない

（図 2.6-2）．ゆえに，仮に実際のマグマが水不飽和状態だったとしても，水飽和に近い状態であ

ったと期待される．今回の実験により，マグマ蓄積の温度圧力条件がより狭い範囲に制約された．

そして，噴火エピソード N と L の珪長質端成分マグマには，角閃石の有無という大きな違いがあ

ったが，ほとんど同じ温度・圧力（と酸素分圧・メルト含水量）条件で蓄積していたことが示唆

された． 

 
2) 噴火エピソード Lのマグマにて角閃石が結晶化した原因 

No-1 の軽石と Lh-13 の軽石には，斜長石，直方輝石，単斜輝石，磁鉄鉱，チタン鉄鉱が共通し

て含まれていたが，角閃石は Lh-13 の軽石にのみ含まれていた．その差は，温度圧力といったマ

グマ蓄積条件を反映している可能性がある．しかし，両軽石の岩石学的解析とそれらを出発物質

として行った水飽和相平衡実験の結果，噴火エピソード N と L のマグマ蓄積温度や，圧力，酸素

分圧はほとんど変わらず，角閃石が斜長石，直方輝石，単斜輝石，チタン鉄鉱と共存できるのは

L の系だけであることが分かった．この結果は，角閃石の結晶化にマグマのバルク組成が大きな

役割を果たしていることを示唆する．前述のように，今回は水に不飽和な実験を行っていないの

で，メルト含水量の差が角閃石の結晶化に影響を与えていた可能性を完全には否定できない．し

かし，鉱物組み合わせや，鉱物組成，鉱物量比を水飽和条件でほとんど説明できるため，バルク

組成の影響が主要因ではないかと考えている． 
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Lh-13 の軽石（SiO2 = 72.0 wt.%）は，No-1 の軽石(SiO2 = 73.1 wt.%)よりも未分化であるが，

SiO2量の低い噴火エピソード N の他の軽石（SiO2 = 71.7 wt.%）も No-1 と同様に角閃石を欠く

ことから(Kudo et al., 2019)，全岩の SiO2量は重要でないと考えられる．3-1)で述べた通り，噴

火エピソード L 噴出物は，噴火エピソード N の噴出物よりも普通角閃石の主要成分である CaO
と Al2O3 に富む傾向があり，これらの量が角閃石の安定性に影響を与えている可能性がある．

Cadoux et al. (2014)は，1 wt.%に満たない全岩化学組成の差が，相関係に大きな影響を与えるこ

とを明らかにした．彼女らは，組成の似通った 4 種のデイサイトおよび流紋岩質デイサイトマグ

マ（SiO2: 66.8–71.2 wt.% , Al2O3: 14.9–15.4 wt.%, CaO: 2.0–3.1 wt.%）を対象に相平衡実験を

行った．その結果，SiO2や Al2O3の量とは無関係に，CaO 量が少ないほど，角閃石の安定性が抑

えられることが分かった．この事実と本研究の実験結果は，CaO 量が噴火エピソード N と L の

珪長質マグマ中の普通角閃石の安定性に大きな影響を与えていることを示唆する． 
CaO 量が普通角閃石の安定性を支配する場合，噴火エピソード N の噴出物の内，CaO に富む

ものは同マグマ蓄積条件でも角閃石を生じる可能性がある．No-1（SiO2: 73.1 wt.%, CaO: 3.1 
wt.%）よりも未分化な SiO2 = 71.7 wt.%の噴火エピソード N の軽石について，高い CaO（3.43 
wt.%）を持つ一方で，No-1 と同じ鉱物組み合わせを持つ（普通角閃石を欠く）と報告されてい

る．この CaO 量は，噴火エピソード N の噴出物の CaO 量の最大値（3.53 wt%）に近い一方，

噴火エピソード L の珪長質端成分軽石（Lh-13）の CaO 量（3.73 wt%）より小さい．ゆえに，噴

火エピソード N の噴出物のほとんどは，低い CaO 量のため，普通角閃石を含まない一方，噴火

エピソード L の噴出物は，高い CaO 量のため，普通角閃石を含んでいたのではないかと考えら

れる．ただし，この結論は，噴火エピソード N と L のすべての噴出物が，それぞれ No-1 および

Lh-13 と同じマグマ蓄積条件で貯留していたとする仮定に基づいており，その仮定が正しいのか

今後検証する必要がある． 
 
3) 地震波観測結果との比較 

今回制約したマグマ蓄積圧力は，平均の地殻密度を 2.45ｇ/cm3 と仮定すると，噴火エピソー

ド N で深度 6.3–7.1 km（圧力 150–170 MPa），噴火エピソード L で 6.7–7.1 km（圧力 150–160 
MPa）と換算される．ここでは，過去のマグマの蓄積深度と現在の十和田火山下の地震波観測結

果を比較する（図 2.6-8）．まず観測結果について説明する．Chen et al. (2018)は常時微動を用

いたトモグラフィにより，東北日本の地殻の S 波速度構造を推定した．彼らの結果によると，最

大で 4%の低速度異常が，十和田カルデラの北に位置する八甲田山の地下 7.5 km を中心に分布し

ている．速度異常の中心は十和田カルデラ直下からずれているものの，噴火エピソード N と L の

マグマの蓄積深度の上限とおよそ一致する．Chen et al. (2020)では PS 変換波を用いたレーバー

関数解析によって，同地域の地殻に速度不連続面を検出している．その結果，レシーバ関数の負

の振幅，すなわち，深度方向に速度が局所的に低下する領域が，十和田カルデラの地下 6 km と

十和田カルデラと八甲田山の中間地点の地下 9 km付近に存在することが明らかになった．彼ら

はそのような領域を，クリスタルマッシュ上部のメルトに富んだ部分だと解釈したが，その解釈

は一意ではない．彼らの東北日本全体の観測で得られた最も大きな負の振幅でも，メルト分率は

10%程度と推定され，それよりも振幅の小さい十和田火山下では．メルト分率はさらに低く見積
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もられるはずである．しかし，メルトが存在する領域の厚みが地震波の波長（数 km）よりも小

さい場合，メルト分率を大きく過小評価している可能性があり，噴火可能なマグマが存在してい

る可能性を否定できない（Rasht-Behesht et al., 2020）．例えば，噴火エピソード N と L それ

ぞれで噴出したマグマの体積を 20 km3とし，直径 10 km の円で近似したカルデラの面積で割る

とその厚さは約 0.25 km で，地震波の波長よりずっと小さい．一方で，低速度域がマグマではな

く，水に富んだ流体の存在を示す可能性もあり，注意が必要である． 
Chen et al., (2020)は，レシーバ関数の負の振幅の深さは，深さ 2–15 km の範囲で，およそ 1–

2 km の不確定性を持つと推定した．一方，今回実験から見積もったカルデラ噴火のマグマだま

り圧力に関しては，酸素分圧の影響で，最大見積圧力が 10 MPa （深さにして約 0.4 km）ほど

下がる可能性がある．これら想定される不確定性の範囲の中で，十和田カルデラの地下で見つか

ったレシーバ関数の負の振幅の領域の深さ 6 km は，今回制約したマグマ蓄積深度と一致する．

この一致は，仮に十和田火山直下にマグマが存在した場合，過去にカルデラ噴火を起こしたマグ

マと同じ深さに蓄積されていること示唆する． 
マグマ蓄積深度は，マグマだまりが噴火可能な状態（結晶分率 < 50 %）を維持したまま，成長

できるか否か予想する上で重要である．Huber et al. (2019)のモデル計算によると，マグマだま

りが噴火可能な状態を維持して成長可能な圧力範囲は 200 ± 50 MPa（深さにして 6‒10 km）と

なるらしい．浅部の地殻では，二次沸騰により頻繁に小規模の噴火が起こり，マグマが正味で流

出するため，マグマだまりの収縮が起こる．一方，地殻深部では，マグマの注入等で生じた過剰

圧が粘性流動で素早く解消されてしまうため，噴火を起こさず，深成岩として固結してしまう．

正確な圧力範囲は，モデルで考量されていない要素（例えば，テクトニックな応力）によって変

化することがあり得るが，本研究で制約された噴火エピソード N と L の蓄積深度および Chen et 
al., (2020)で明らかになったは地震波の低速度領域の深度は，提案された圧力範囲の下限と一致

する．ゆえに，十和田火山直下にマグマが存在した場合，これまでに高いマグマ供給率などの他

の条件が満たされていれば，噴火可能な状態で蓄積している可能性がある． 
以上，地球物理観測で巨大なマグマだまりを曖昧さなく検出するのは難しいが，相平衡実験に

よって，過去にカルデラ噴火を起こしたマグマの蓄積深度を狭い範囲に制約することできれば，

地震波低速度領域が噴火可能なマグマが大量に蓄積しうる深度に存在するかどうか判断する助け

となる． 
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図 2.6-7 本研究で制約した噴火エピソード N と L のマグマだまり深度(a)と，現在の十和田火山

下の地震波速度構造 (b)との比較．図 b の等値線は，Chen et al. (2018)で調べられた S 波速度

の偏差を示している．図上部の灰色のシルエットは，地表の地形を表す（Chen et al. 2018）．

三角形は火山の場所す．灰色の星印は，Chen et al. (2020)が検出したレシーバ関数の負の振幅

の深度を示す． 
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