
I．は じ め に

　水は地球上で最も重要な揮発性成分であり，固
体地球・海洋・大気・生物圏などから構成される

地球システムの進化において，その形成の初期か
ら重要な役割を果たしてきた。水は，大気・海洋
や表層部の物質に加え，地球深部にも存在する。
そのような地球内部の水は，地球進化の初期に大
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Abstract
　　Water has been continuously degassed from the Earth's interior by magmatism throughout 
evolution, and can significantly affect dynamic processes of its carrier, i.e., magmas, during their 
transport from the mantle to the Earth's surface.  This paper summarizes the effects of water on 
the physical and thermodynamic properties of magmas, and their roles in magmatic processes.  
Magmas commonly contain at least ～0.2 wt.％ of water, and some magmas can have up to 6 
wt.％.  Despite the fact that water is a minor component in silicate liquids, the effects of dis-
solved water on the properties of silicate melt are significant because it has a much lower molec-
ular weight at ～18.0 than those of the other components（SiO2: ～60.1, for example）.  Dissolved 
water greatly affects the density and the viscosity of silicate melts, thereby controlling rates of 
dynamic processes of magmas, such as segregation of primary melts in the mantle, transport of 
magmas from the mantle to the crust, convections and crystal-melt separation in crustal magma 
chambers, and ascent of magmas in volcanic conduits.  Water also influences solid-melt thermo-
dynamic equilibrium relationships, and this affects the chemical differentiation paths of mag-
mas, in addition to the amount of melt production in the mantle by changing solidus tempera-
tures.  The eruptive behavior of volcanoes is driven by the exsolution of magmatic water, and as 
such depends on the water solubility of magmas mainly as a function of pressure.  Water has also 
played important roles in the evolution of the Earth.  Magma generation has been induced by 
water in the Earth's interior, and magmas have carried materials and energy from the interior to 
the surface of the Earth.  In particular, water transport beneath an island arc is important in the 
global water cycle, and has greatly affected the environment of the Earth's surface.
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気からマグマオーシャンに溶解して，そのままマ
ントル内に保持されたもの（Abe and Matsui, 

1985; Kuramoto and Matsui, 1996）に加え，そ
の後のプレート運動に伴い，含水化した沈み込む
海洋地殻を通して，地球内部に持ち込まれたもの
であると考えられる。その一方で，地球内部の水
は，地球史を通じて地球の表層に継続的に輸送
（脱ガス）されてきた。その担い手として重要な
のが，マグマである。地球内部の水は，自身が地
球表層へ輸送される手段としてのマグマの発生を
促進するだけでなく，マグマの地表への移動効率
に大きな影響を与え，さらに地表へ到達するマグ
マを物理的・化学的に多様化させる働きをする。
　本論では，地球内部から表層へ脱ガスする水
が，その途上で，キャリアーであるマグマの動的
過程にどのような影響を与えるのか，そしてマグ
マによって運ばれる水が，地球の水循環におい
て，どの程度の役割を担っているのか，について
概説する。まず II章において，水がマグマの物
理的・熱力学的状態に与える影響についてまとめ
る。具体的には，マグマの相平衡関係・珪酸塩メ
ルトの密度・メルトの粘性・メルトに対する水の
溶解度について，それぞれの原理を紹介し，さら
に水がそれらに及ぼす影響について例示する。そ
して III章では，含水量を変数とするマグマの状
態が，結果としてどのようにマグマの動的過程や
マグマの多様性の形成過程に影響を与えるのかに
ついて，マントルにおけるマグマの発生から地球
表層域における固結までの過程を，順に辿ってみ
ることにする。さらに IV章では，水を地球内部
から地表へ輸送するキャリアーとしてのマグマ
が，地球規模の水循環に果たす役割について概観
する。

II．水がマグマの状態に与える影響

　1）マグマの相平衡関係
　平衡状態にある玄武岩マグマでも，例えばある
マグマにはカンラン石のみが存在し，また別のマ
グマには，カンラン石に加え，斜長石や単斜輝石
が存在する。このような状態は，決して気まぐれ
で実現されているわけではなく，ある化学組成の

マグマが，ある温度・圧力条件の下，一義的にと
りうる状態として実現されているものである。こ
のことをもう少し具体的に見てみることにする。
ある鉱物が珪酸塩メルトと平衡共存している場
合，鉱物を構成する独立な端成分の化学ポテン
シャルは，珪酸塩メルト中における同成分の化学
ポテンシャルと等しくなる。例えば  （Mg,Fe）2SiO4 

カンラン石の場合，カンラン石の forsterite成分
の化学ポテンシャル（ Mg SiO

olivine
2 4

n ）と珪酸塩メルト
の同成分の化学ポテンシャル（ Mg SiO

melt
2 4

n ），そして
カンラン石の fayalite成分の化学ポテンシャル
（ Fe SiO

olivine
2 4

n ）と珪酸塩メルトの同成分の化学ポテン
シャル（ Fe SiO

melt
2 4

n ）のそれぞれが等しくなる。つ
まり，
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が同時に成立する。これらの式はさらに，
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と書くことができる。ここで， i
j0n は j相の i成

分の標準状態の化学ポテンシャル，ai
jは j相 i成

分の活動度である。標準状態の化学ポテンシャル
と活動度について，定式化や熱力学パラメータの
決定が正しくなされていれば，式（3）と式（4）は，
温度・圧力・カンラン石の組成（XMg＝ Mg/

（Mg＋ Fe））・メルトの組成を変数とする。この
ため例えば，天然の火山岩からマグマ溜まり内に
おけるマグマの平衡状態についての情報を引き出
すにあたり，含水量以外のメルト組成・平衡共存
しているカンラン石組成・圧力条件が既知であれ
ば，原理的には残り二つの未知数，つまり平衡温
度条件とメルトの含水量を，上記の 2式を同時
に解くことで一義に決定することができる。
　次に，メルト中の溶存水がどのように相平衡関
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係に影響を与えるかについて，見てみることにす
る。多成分系マグマの相平衡関係を予測するモデ
ルとして，経験的な色合いが異なるいくつかのモ
デルが提示されているが（Ghiorso et al., 1983; 

Nielsen, 1985; Ariskin et al., 1993），ここではよ
り厳密な Ghiorso and Sack（1995）らのモデル
を用い，珪酸塩メルト‒カンラン石（Mg2SiO4-

Fe2SiO4）と珪酸塩メルト‒斜長石（NaAlSi3O8-

CaAl2Si2O8）の相平衡を取り上げる。例えば，珪
酸塩メルト‒カンラン石の相平衡の場合，式（3）
と式（4）において，カンラン石については
Hirschmann（1991）のモデルを，珪酸塩メルト
については Ghiorso and Sack（1995）のモデル
を用いると，
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と表現できる。ここで両式の左辺のWolivine（J）は，
カンラン石の非理想性の程度を示す相互作用係数
であり，圧力依存性をもつ。Ghiorso and Sack

（1995）は，メルトの構成成分として，SiO2，
TiO2，Al2O3，Fe2O3，MgCr2O4，Fe2SiO4，Mg2SiO4，
CaSiO3，Na2SiO3，KAlSiO4，Ca3（PO4）2，H2Oの12

種類を考慮した。式（5）と式（6）の右辺の Xiは，
メルト成分 iのモル分率をあらわす。またWi, j（J）
は，成分 iと成分 jの相互作用係数である。
　これらの関係式からわかるように，メルト中の
水は，式（5）と式（6）の右辺第 2‒5項を通し 

てメルトの各成分の化学ポテンシャル（ Mg SiO
melt

2 4
n ， 

Fe SiO
melt

2 4
n ）に影響を与える。そこで，実際にどの 

くらいメルト中の溶存水が相平衡関係に影響を与

えるかについて見てみることにする。玄武岩組成
のメルトについて，カンラン石・斜長石のリキダ
ス温度（無限少量の固相と共存する温度）の含水
量依存性を計算した結果（圧力条件：200 MPa）
を図 1aに示す。なお，それぞれの相平衡の計算
は，自身以外の固相の存在を無視して行っている
ので，例えば含水量 4 wt.％における斜長石のリ
キダス温度は，より高温条件でカンラン石が晶出
するため，準安定条件の温度，ということにな
る。図からわかるように，カンラン石・斜長石と
もに，リキダス温度に含水量依存性があり，含水
量が増加するにつれ，リキダス温度が低下する。
また，その依存性の大きさは鉱物の種類によって
異なり，斜長石はカンラン石に比べ，かなり大き
い依存性をもつことがわかる。これは，溶存水が
メルト成分の化学ポテンシャルに与える影響の大
きさが，成分によって異なるためである。また図
1bには，リキダス温度条件下の各鉱物の組成を
示す（XAnは斜長石の anorthite成分の割合をあ
らわす）。カンラン石の XMgは，含水量の変化に
対してさほど大きな変化を示さないが，斜長石の
XAnは，含水量の増加とともに大きく増加するこ
とがわかる。このような特徴を活かして，斜長石
とメルトの平衡関係は，例えばマグマ溜まり内に
おける珪酸塩メルトの含水量の推定に利用される
（Housh and Luhr, 1991）。以上の例から，水の
存在により珪酸塩メルトの自由エネルギーが大き
く変化し，その結果，鉱物の晶出温度や鉱物組成
に大きな影響を与えることがわかる。これらの効
果は，以下で示すように，マントルにおけるマグ
マの発生やマグマの化学的多様性の形成を大きく
支配する。
　2）マグマの密度
　珪酸塩メルトの密度（tmelt, g/cm3）は，メルト
のモル体積（Vmelt, cm3/mol）とメルトを構成する
酸化物成分 iの分子量（（M.W.）i, g/mol）を用いて，

　  （7）

と表現される。ここで，Xiは各成分のモル分率
である。また上式において，メルトのモル体積
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と表現される。ここで，Vi,Tref,Prefは標準状態での i

成分の部分モル体積， dV i /dTと dV i /dPはそれ
ぞれ，Viの温度変化率，圧力変化率をあらわす。
　Bottinga and Weill（1970）以降，珪酸塩メル 

トの密度・メルトの熱膨張率・圧縮率のデータが
数多く蓄積され （Lange and Carmichael, 1987; 

Rivers and Carmichael, 1987; Kress et al., 1988; 

Kress and Carmichael, 1991），無水条件下にお
いては，珪酸塩メルトの密度は高精度で推定する
ことが可能になった（それまでの結果は，Lange 

and Carmichael（1990）によって総括されてい
る）。これは，上式のようにメルトのモル体積が
各成分の部分モル量の線形和として表現できると
いう性質とともに，一気圧下における（無水）メ
ルトの密度測定が比較的容易であることによる。
しかしその一方で，含水メルトの密度計算に必要
な，溶存水の部分モル体積・モル体積の温度・圧
力依存性のデータは，実験の困難さのため，著し
く数が少ない（Burnham and Davis, 1971; Sil-

ver et al., 1990; Lange, 1994; Ochs and Lange, 

1997）。また，それらのデータのばらつきも大き
く，この不確定性は含水メルトの密度計算に多大
な影響を及ぼす（Lange, 1994）。最近のデータ
と し て，Ochs and Lange（1999） は V H2O ＝
22.9 cm3/mol（1 bar, 1000℃; 1 bar＝ 0.1 MPa），
dVH2O/dT＝ 9.5× 10－3 cm3/mol K，dVH2O/dP＝
－3.2× 10－4 cm3/mol barという値を提示し，
さらにVH2Oは，水を含めたメルト組成への依存
性がないことを示した。しかし Ochs and Lange

（1999）の値を使用してモデル計算をした場合，
水の溶解度の既存の実験結果がうまく再現されな
いことがある，という指摘もあり（Newman 

and Lowenstern, 2002），今後のさらなるデータ
の蓄積，及びより普遍性の高い値の決定が待たれ
るところである。
　以下に，Lange and Carmichael（1990）と

図 1　 カンラン石と斜長石の（a）リキダス温度
と（b）化学組成の含水量依存性．マグマ組
成は，利尻火山のアルカリ玄武岩（Kuritani, 
1999b）を用いた．圧力条件は 200 MPaと
し，酸化還元状態は NNO bufferを仮定した．
熱力学モデルは，Ghiorso and Sack（1995），
Hirschmann（1991），Elkins and Grove（1990）
を用い，鉄の酸化状態は Kress and Carmi-
chael（1991）に基づき計算した．また標準
状態の固相の化学ポテンシャルは，Berman
（1988）に基づいて計算した．

Fig. 1　 （a）　Calculated liquidus temperatures and
（b）chemical compositions of olivine and 
plagioclase as a function of dissolved water 
content for an alkali basalt magma from 
Rishiri Volcano. The composition of the melt
（Kutsugata North lava）is presented in 
Table 2 of Kuritani（1999b）. Pressure condi-
tion of 200 MPa and oxygen fugacity of NNO 
buffer are adopted. The thermodynamic so-
lution models of Ghiorso and Sack（1995）, 
Hirschmann（1991）and Elkins and Grove
（1990）are used. The ferric-ferrous ratio is 
calculated according to the model of Kress 
and Carmichael（1991）. Chemical poten-
tials of solid phases are obtained from data 
of Berman（1988）.
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Ochs and Lange（1999）のデータを用いて計算
した，玄武岩組成の珪酸塩メルトについての，密
度の含水量依存性を示す（図 2）。なお，メルト
密度の変化曲線の低温領域では本来は結晶が晶出
するはずであるので，図は仮想的なメルトの密度
変化曲線，ということになる。珪酸塩メルトは，
温度の低下とともに密度が増加する。また，水が
加わると，メルトの密度が劇的に下がることがわ
かる。ちなみに，斜長石（NaAlSi3O8-CaAl2Si2O8）
固溶体がとりうる密度は地殻下では 2500～
2700 kg/m3程度であるので，このことからも，
溶存水がいかにメルトの密度を大きく変化させる
かがわかるであろう。
　3）マグマの粘性
　珪酸塩メルトは，ほぼニュートン流体として取

り扱ってよいことが知られている。このことか
ら，粘性率 h（kg/m s＝ Pa s）は，x‒y面と水
平に x方向に速度 vx（y）m/sで流れる流体内に
おいて，ある場の接線応力（xyx, N/m2）とその
場の速度勾配（dvx/dy＝ c, s－1）の比

　  （9）

として表現される。珪酸塩メルトの粘性は，SiO4

や AlO4四面体の複雑な重合に起因する束縛力に
よるものであり，天然のメルトの粘性率の範囲
は，メルトの組成・温度・圧力の関数として，
100から 1013 Pa s程度にまで及ぶと考えられて
いる。
　含水系の珪酸塩メルトの粘性率を計算するモデ
ルとして，Shaw（1972）は Arrheniusの関係式

　 ln A
T

B
= +h  （10）

を採用し，水を含めたメルトの組成から定数 A

と Bを計算する経験式を与えた。このモデルは，
任意のメルト組成の粘性率を推定することができ
る，という高い汎用性から，現在に至るまで広く
用いられている。しかしその一方で，天然のマグ
マに相当する温度領域では，Arrheniusの関係式
が必ずしも成立しないことが指摘されている
（Neuville and Richet, 1991; Neuville et al., 

1993など）。そのため，様々な組成のメルトにつ
いて，粘性率の測定結果を non-Arrheniusタイ
プの関係式を用いて表現する試みが行われるよう
になっている（例えば, Taniguchi, 1995; Hess 

and Dingwell, 1996; Richet et al., 1996）。その
結果，個々のメルト組成については，それぞれの
経験的パラメータを決定することによって，粘性
率の温度・含水量依存性等を厳密に表現すること
に成功するようになった（Whittington et al., 

2001; Giordano et al., 2004; Vetere et al., 2006

など）。しかし現在のところ，含水量を含めた任
意のメルト組成の粘性率を予測するモデルの確立
には至っていない。
　次に，玄武岩質メルト（Giordano and Din-

図 2　 珪酸塩メルトの密度変化の温度・含水量依存
性．メルト組成は，利尻火山のアルカリ玄武
岩（Kuritani, 1999b）を用いた．圧力条件は
200 MPaとし，酸化還元状態は NNO buffer
を仮定した．メルト密度の計算は Lange and 
Carmichael（1990）と Ochs and Lange（1999）
のデータを用いた．参考のため，斜長石固溶
体が地殻下でとりうる密度の範囲を矢印で示
す．

Fig. 2　 Calculated variations of melt density with 
temperatures for different water contents of 
0, 2, and 4 wt.％. The melt composition of al-
kali basalt magma from Rishiri Volcano（Ku-
ritani, 1999b）is used. Pressure condition of 
200 MPa and oxygen fugacity of NNO buffer 
are adopted. The melt density is calculated 
using data of Lange and Carmichael（1990）
and Ochs and Lange（1999）. The range of 
densities of plagioclase solid solution is also 
shown by a vertical arrow.
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gwell, 2003），及び流紋岩質メルト（Romano et 

al., 2003）について，溶存水がメルトの粘性率に
与える影響を示す（図 3）。いずれの組成のメル
トも，水の存在により，粘性率がオーダーで劇的
に変化することがわかる。これは，溶存水が
SiO4や AlO4四面体の重合を切る働きをするため
である。式（10）から予想される通り，同じ含
水量で比較すると，より高温のほうが粘性率は低
くなる。なお，玄武岩質メルトについては，
900℃の条件では結晶化が起きるため，仮想的な
メルトの粘性率をあらわしている。
　4）マグマへの水の溶解度
　高圧条件下では，珪酸塩メルトは水を溶かしこ
むことができる。通常のマグマ発生の深度以浅で
は，ある与えられたメルト組成・温度・圧力条件
下で溶けうる量には限度があり，それが水の溶解
度である。その条件下では，珪酸塩メルト中の水
と（無限少量の）気相中の水が平衡共存する。こ
の場合，珪酸塩メルト中の水成分の化学ポテン 

シャル（ H O
melt

2
n ）と気相中の水成分の化学ポテン

シャル（ H O
vapor

2
n ）が等しい，という関係が成立す 

る。つまり，
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となる。上式は，非理想性を含めて熱力学モデル 
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melt）の関数になっていることをあらわす。

ここで，メルト中の水成分の組成（ X H O
melt

2 ）が水 

の溶解度である。
　珪酸塩メルトへの水の溶解度については，
Hamilton et al.（1964）によって，天然の玄武岩・
安山岩組成のメルトを対象に実験的に調べられ，
水の溶解度は一定温度条件下において，近似的に

　  （12）

と表されることを示した。その後，単純系・天然
系の物質を対象とした実験的研究が数多く行わ
れ，NaAlSi3O8-H2O系における P-V-T関係の直
接測定から展開した「Burnhamモデル」（Burn-

ham, 1994に総括）や珪酸塩メルト内の水の
speciation（H2Omelt＋ Omelt＝ 2OHmelt）を考慮し
た「Stolperモデル」（Silver and Stolper, 1985; 

Silver et al., 1990など）を初め，熱力学的取り
扱いが異なるいくつかの水の溶解度モデルが提示
されてきた（Nicholls, 1980; Moore et al., 1998; 

Papale, 1999）。
　以下に，経験的色合いが濃いが，幅広い組成の
メルトに適用することができるMoore et al. 

（1998）のモデルに基づいて計算した，玄武岩組
成のメルトについての水の溶解度の，温度・圧力
依存性を示す（図 4）。水の溶解度は，基本的に
圧力条件に大きく支配されていることがわかる。
この性質は，のちに示すように，マグマの噴火現
象において大きな鍵を握る。また，一定の圧力条
件下では温度が低いほど水の溶解度が高くなる。
図には示していないが，水の溶解度曲線は，メル
ト組成にも依存する。

図 3　 珪酸塩メルト粘性率の，温度・化学組成・含
水量依存性．メルト組成（アルカリ玄武岩と
流紋岩）とそれぞれの組成についての粘性率
の計算モデルはGiordano and Dingwell（2003）
と Romano et al.（2003）に基づく．

Fig. 3  Calculated variations of melt viscosity with 
water contents for different melt compositions 
and temperatures: 900℃ and 1100℃. The 
compositions of melts and models for calculat-
ing viscosities are from Giordano and Din-
gwell（2003）and Romano et al.（2003）.
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gwell, 2003），及び流紋岩質メルト（Romano et 

al., 2003）について，溶存水がメルトの粘性率に
与える影響を示す（図 3）。いずれの組成のメル
トも，水の存在により，粘性率がオーダーで劇的
に変化することがわかる。これは，溶存水が
SiO4や AlO4四面体の重合を切る働きをするため
である。式（10）から予想される通り，同じ含
水量で比較すると，より高温のほうが粘性率は低
くなる。なお，玄武岩質メルトについては，
900℃の条件では結晶化が起きるため，仮想的な
メルトの粘性率をあらわしている。
　4）マグマへの水の溶解度
　高圧条件下では，珪酸塩メルトは水を溶かしこ
むことができる。通常のマグマ発生の深度以浅で
は，ある与えられたメルト組成・温度・圧力条件
下で溶けうる量には限度があり，それが水の溶解
度である。その条件下では，珪酸塩メルト中の水
と（無限少量の）気相中の水が平衡共存する。こ
の場合，珪酸塩メルト中の水成分の化学ポテン 
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ここで，メルト中の水成分の組成（ X H O
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2 ）が水 

の溶解度である。
　珪酸塩メルトへの水の溶解度については，
Hamilton et al.（1964）によって，天然の玄武岩・
安山岩組成のメルトを対象に実験的に調べられ，
水の溶解度は一定温度条件下において，近似的に

　  （12）

と表されることを示した。その後，単純系・天然
系の物質を対象とした実験的研究が数多く行わ
れ，NaAlSi3O8-H2O系における P-V-T関係の直
接測定から展開した「Burnhamモデル」（Burn-

ham, 1994に総括）や珪酸塩メルト内の水の
speciation（H2Omelt＋ Omelt＝ 2OHmelt）を考慮し
た「Stolperモデル」（Silver and Stolper, 1985; 

Silver et al., 1990など）を初め，熱力学的取り
扱いが異なるいくつかの水の溶解度モデルが提示
されてきた（Nicholls, 1980; Moore et al., 1998; 

Papale, 1999）。
　以下に，経験的色合いが濃いが，幅広い組成の
メルトに適用することができるMoore et al. 

（1998）のモデルに基づいて計算した，玄武岩組
成のメルトについての水の溶解度の，温度・圧力
依存性を示す（図 4）。水の溶解度は，基本的に
圧力条件に大きく支配されていることがわかる。
この性質は，のちに示すように，マグマの噴火現
象において大きな鍵を握る。また，一定の圧力条
件下では温度が低いほど水の溶解度が高くなる。
図には示していないが，水の溶解度曲線は，メル
ト組成にも依存する。

III．水がマグマプロセスに与える影響

　これまで II章において，水がいかにマグマの
物理的・熱力学的状態に影響を与えるかを見てき
た。地球上に存在するマグマは，その多くは含水
量が 1 wt.％以下であると考えられるが，水の分
子量は小さいため，メルト中のモル分率に換算す
ると，とても無視できない程度の量になる。その
ため，含水量が低くても，メルトの状態に大きな
影響を与えることになる。III章では，マントル
におけるマグマの発生から，噴火後，及び地殻貫
入後の固結までのプロセス（図 5）において，水
がマグマに対して具体的にどのような影響を与
え，またどのような現象を引き起こすのかを，順
を追って見ていくことにする。
　1）マントルにおけるマグマの発生
　固体のマントルが融解するメカニズムとして
は，マントルの局所的温度上昇・マントルの断熱
的上昇に伴う圧力低下・水に富む流体相のマント

ルへの付加，などが重要であると考えられてい
る。マグマ発生における水の役割については，古
くからその重要性が認識され，とりわけ実験岩石
学による forward的な手法で多くの研究がなさ
れてきた。II章の 1）で示したように，水の存在
によって固相‒液相間の相平衡関係が変化するた
め，カンラン岩のソリダスが低下し，また生成さ
れるマグマの組成が変化する。例えば，Kushiro

（1969）は，2 GPaの圧力条件下で forsterite‒di-

opside‒silica系の相平衡関係を実験的に考察し，
無水条件下に比べ，水に飽和した条件下では，カ

図 4　 珪酸塩メルトに対する水の溶解度の圧力・温
度依存性．メルト組成は，利尻火山のアルカ
リ玄武岩（Kuritani, 1999b）を用いた．水の
溶解度は，Moore et al.（1998）のモデルに従っ
て計算した．

Fig. 4　 Calculated variations of water solubility 
in silicate melt as a function of pressure 
for different temperatures: 1100℃, 1200℃, 
and 1300℃. The melt composition of alkali 
basalt magma from Rishiri Volcano（Kuri-
tani, 1999b）is used. Water solubility is cal-
culated according to the model of Moore et 
al.（1998）.

図 5　 マグマシステムの模式図．マントルで発生し
たマグマは分離・上昇し，マントル‒地殻境
界部や地殻内のマグマ溜まり中で熱・物質的
に進化する．その後，マグマは火道内を上昇
して地表に噴出し，固化する．

Fig. 5　 Schematic illustration of the different parts 
of a magmatic system. Magma is generated 
at depth, and rises to accumulate in a crustal 
magma chamber. Then, magma is discharged 
from the magma chamber, ascends in a vol-
canic conduit, and solidifies after eruption.
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ンラン石固溶体と輝石固溶体のリキダス境界が大
きくシリカ側に移動し，またリキダス温度が大き
く低下することを示した。
　カンラン岩が水に不飽和であるという条件での
融解実験は，その後 Hirose and Kawamoto

（1995）などによって行われた。図 6には，彼ら
によって得られた，部分溶融度と温度の関係の，
カンラン岩中の含水量への依存性を示す（無水条
件は Hirose and Kushiro, 1993）。例えば，同じ
1300℃の条件下では，無水の場合の部分溶融度
は約 12 wt.％であるのに対し，水が 0.5 wt.％存
在すると，部分溶融度は約 30 wt.％にまで増加
することがわかる。また彼らは，部分溶融度が低
い場合には，同じ溶融度で比較した場合の部分溶
融液の組成が水の存在によって変化するが，部分
溶融度がある程度高くなると（＞～ 10 wt.％），
部分溶融液の組成は，同一の部分溶融度では水の
有無に関係なく，ほぼ同じになることを示した。
水が部分溶融メルト組成に与える影響について
は，その後 Gaetani and Grove（1998）らによっ

ても詳しく調べられている。
　このような特徴は，とりわけ島弧マグマの発生
において本質的な役割を果たす。島弧下において
ソリダス温度以下の状態にあるマントルは，沈み
込むスラブの脱水分解反応によって連続的に放出
される流体相（Schmidt and Poli, 1998など）が
付加されることによって，マグマが発生すると考
えられている（例えば，Tatsumi et al., 1983）。
島弧マグマの発生に水が大きく関与していること
は，島弧マグマの水に富んだ特徴からも示唆さ
れ，例えばニカラグアの Cerro Negro火山にお
いては，玄武岩中のカンラン石のガラス包有物か
ら6 wt.％に達する含水量が報告されている（Rog-

gensack et al., 1997）。一方で，島弧マグマほど
ではないが，海洋島玄武岩マグマにもある程度の
水が含まれる（<1 wt.％）。海洋島玄武岩マグマ
は，基本的にマントル物質の断熱上昇による減圧
効果でマグマが発生すると考えられるが，水が含
まれていれば，必ずしもマグマ発生の場を部分的
な超高温領域（“hot spot”）であると考える必要
はない（Schilling et al., 1980; Bonatti, 1990; Nichols  

et al., 2002）。また，中央海嶺玄武岩マグマの含
水量は低く，0.5 wt.％以下であると考えられる
（例えば，Johnson et al., 1994）。中央海嶺玄武
岩マグマも，マントルの上昇に伴う減圧によって
生成されるが（McKenzie and Bickle, 1988），僅
かであっても水が存在することによって，無水条
件下と比較して，部分溶融層における低溶融度領
域がより高圧側に拡大する。その結果，噴出する
マグマの化学組成は，高圧条件下で発生したメル
トの影響や低溶融度領域で発生したメルトの影響
をより強く受けることになる（Asimow and 

Langmuir, 2003）。
　2）マントル内でのマグマの上昇
　マントルで発生したマグマは，固相に対するマ
グマの浮力や固相の流動によって生じる圧力勾配
を駆動力として結晶粒界を移動し，その後マント
ル内を上昇する（例えば，McKenzie, 1984; 

Spiegelman and McKenzie, 1987）。マグマの分
離・上昇過程については，噴出岩にみられるウラ
ン系列放射非平衡等の地球化学的特徴を説明する

図 6　 カンラン岩融解実験に基づく，部分溶融度
と温度の関係の，含水量依存性（Hirose and 
Kawamoto, 1995）．圧力条件は 1 GPaである．
無水の実験データはHirose and Kushiro（1993）
に基づく．

Fig. 6　 The relationship between degrees of melt-
ing and temperatures for different initial 
water contents in the melting experiments 
of KLB-1 at 1 GPa by Hirose and Kawamoto
（1995）. Data for the anhydrous case are 
from Hirose and Kushiro（1993）.
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べく，いくつかのモデルが提唱されている。それ
らは例えば，発生したマグマは移動する部分溶融
領域から，ある割合のメルトを残して分離し，化
学的に孤立したチャネルを通して上方に輸送され
るというモデル（McKenzie, 1985），発生したマ
グマは，マントルと化学的に反応を起こしながら
浸透流として上昇するというモデル（Spiegelman 

and Elliott, 1993），マントル内を浸透流として
上昇するマグマの一部が化学的に隔絶されたチャ
ネルを使って上昇するというモデル（Iwamori, 

1994）などである。
　水は，メルトの密度や粘性率への影響を通し
て，マグマの分離・移動過程に大きな影響を与え
るはずである。例えば，マントル内のチャネル
（幅：2h, m）を，浮力を駆動力として層流で流れ
るメルトの平均移動速度（o  m/s）は，

　
h

g
3

s l

2

= -o
h

t t_ i  （13）

と書ける（Turcotte and Phipps Morgan, 1992）。
ここで，ts（kg/m3）と tl（kg/m3）はそれぞれ，
マントルとメルトの密度，g（m/s2）は重力加速
度である。例えば，幅 10 cmのチャネル内をア
ルカリ玄武岩質メルト（Giordano and Dingwell, 

2003）が上昇する場合，含水量が 1 wt.％，
2 wt.％，3 wt.％のときの上昇速度は，それぞれ
約 0.6 m/s，2.2 m/s，7.4 m/sとなる。つまり含
水量が増加するにつれ，メルト粘性率が大幅に減
少し，またメルトの密度が減少してマントルの密
度（3300 kg/m3を仮定）との差が大きくなるこ
とによって，上昇速度が大幅に増加することにな
る。
　3）地殻内でのマグマの進化
　一部の例外を除き，マントルで発生したマグマ
は，地表への上昇の途中で地殻‒マントル境界部
（モホ面）や地殻内に停留し，マグマ溜まりを形
成する（図 5）。そのように定置したマグマは，
周囲からの冷却によって壁側から選択的に結晶化
が進行し，マグマ溜まり周縁部には固相と液相が
共存する領域（固液境界層）が形成される（図 7）。
このような，マグマから地殻への不可逆的な熱輸

送の結果，マグマ溜まり内では様々な密度不安定
が生じ，熱や物質の移動が自発的に起きる（例え
ば，Jaupart and Tait, 1995）。　
　3-1）水がマグマプロセスに与える影響
　マグマ溜まりの冷却に伴って自発的に起きる動
的プロセスとして，まず熱対流が挙げられる。マ
グマ溜まり主要部と天井部の固液共存層との境界
部には，密度的に不安定な熱境界層が形成され，
熱対流はその不安定性を駆動力として主要部マグ
マ内で発生する（図 7）。マグマ溜まり内におい
て，熱対流は主要部マグマの冷却を促進し，熱や
物質を均質化する働きをする。また，熱対流の熱
流束が大きい場合，マグマ溜まり直上の地殻を溶
融し，二次的なマグマを大規模に生成する可能性
がある（Huppert and Sparks, 1988）。マグマの
熱対流に伴う熱流束（Ft, W/m2）は，以下の式で
表現される（Turner, 1979）。

　  （14）

ここで，λは定数，t（kg/m3）はメルトの密度，
c（J/kg K）は比熱，l（m2/s）は熱拡散率，a（K－1）
は熱膨張率，o（m2/s）は動粘性率（o＝ h/t），
Tl－ Tiは熱境界層の温度差（Tlは主要部マグマ
の温度）である。この式において，熱境界層の温
度差の特定が困難であるため（Davaille and 

Jaupart, 1993など），熱流束を具体的に与える
のは容易ではないが，定性的にはメルトの粘性
率・密度が小さいほうが，より熱対流の熱流束が
高くなる。つまり，同一の無水メルト組成で比較
すると，より含水量が高いほうがより熱対流が活
発になることが予想される。
　次に，固液境界層内の粒間メルトと主要部マグ
マとの間が密度的に不安定になれば，両者のメル
トの交換，つまり組成対流が進行する（図 7）。
組成対流は，マグマの結晶化の進行とともに残液
の密度が低くなるような場合には，主要部マグマ
と底部の固液境界層との間で進行し（利尻火山下
のマグマ溜まりなど: Kuritani, 1999b），密度が
高くなる場合には天井部の固液境界層との間で進
行する（スケアガード岩体など: McBirney, 
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1995）。また，マグマ溜まりの側壁が関与する組
成対流も重要である。組成対流は，低温の固液境
界層中の分化した粒間メルトをマグマ溜まり主要
部に運ぶため，マグマの組成進化を引き起こす。
またメルトの輸送中に，メルトが周囲のより高温
な固液境界層と熱平衡に達しない場合には，主要
部マグマの冷却も引き起こす（Tait and Jaupart, 

1992）。模式的なケースとして，メルト分率が一
定の固液混合領域と，その上層に位置する液相
（混合領域の液相より高密度）領域との間で進行
する組成対流の効率（メルトの交換速度 Vc, m/s）
は，

　V C
K g

c c
c

l

:
:

: :
=

z h

tD
 （15）

と表現される。ここで，Ccは定数，K（m2）は
浸透率，Δtc（kg/m3）はメルト間の密度差，zl

は固液混合領域のメルト分率である（例えば，
Kerr and Tait, 1985）。つまり組成対流は，定性
的には主要部マグマのメルトと固液境界層内のメ
ルトの密度差がより大きく，またメルトの粘性率
がより低いほど活発になる。このうち，密度差に
ついてはマグマの相平衡関係に依存するため振る
舞いが複雑であるが，メルトの粘性率に関して
は，より高含水量のマグマほど，より組成対流を
促進する効果を生み出す。
　マグマ貫入時に既に結晶を含んでいる場合，ま
た貫入時には結晶が存在していなくても，マグマ
溜まり主要部が次第に冷却されて結晶が晶出した
場合には，主要部マグマ内で結晶の分離が起こり

図 7　 熱・物質進化が進行中のマグマ溜まりの模式図．マグマ溜まり内では，熱対流・組成対流・固相と液相
の相対運動などが起きている．模式的な温度と結晶量の変化も併せて示してある．Tlと Tiはそれぞれ，
主要部マグマの温度と主要部マグマ‒上部固液共存層との境界部分の温度をあらわす．

Fig. 7　 Schematic illustration of a magma chamber in which thermal convection, compositional convection, and 
solid-melt separation are taking place. Schematic temperature profile and crystallinity profile are also 
shown. Tl and Ti indicate the temperature of the main magma and the temperature at the interface be-
tween the main magma and the roof mush zone, respectively.
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うる（図 7）。マグマ溜まり主要部における結晶
とメルトの分離は，マグマの熱進化にはあまり影
響を与えず，主にマグマの組成進化に寄与する。
結晶量が十分に低く，かつレイノルズ数も十分に
低い場合，結晶とメルトの分離はストークス則で
近似できる。このとき，両者の相対速度（Vs, m/s）
は

　V C
a g

s s
s

2

:
: :

=
h

tD
 （16）

と表現できる。ここで，Csは定数（＝ 2/9），a（m）
は結晶を球形近似した際の半径，Δts（kg/m3）
は結晶とメルトの密度差である。主要部マグマ全
体が「静的」である場合には，主要部全体に式
（16）を適用できるが，主要部マグマに熱対流が
発達している場合には，主要部マグマの最下部
（底部固液共存層との境界部付近）に適用できる
（Martin and Nokes, 1989）。この式から，結晶
とメルトの分離は，主に両者の密度差とメルトの
粘性率に支配されることがわかる。例えば，含水
量が 1 wt.％と 4 wt.％の玄武岩質メルト（図 3

の計算に用いたメルト）における，直径 1 mm

のカンラン石とメルトの相対速度は，それぞれ
8.5× 10－6 m/s，5.0× 10－5 m/sとなる。この
ケースでは，含水量が高いほどメルトとカンラン
石の密度差が大きくなり，かつメルトの粘性率が
低下するため，より相対速度が大きくなる。
　3-2） 水がマグマの熱・物質的進化に与える影

響
　実際のマグマ溜まり内では，上述の熱対流・組
成対流・結晶‒メルトの相対運動といった過程が
互いに結合しながら，その結果としてマグマの
熱・物質の進化が進行する。水は，特に粘性率を
下げる効果を通してこれらすべての過程を促進さ
せる働きをする。また，水はそれぞれの過程の
カップリングにも影響を与える。例えば，より高
含水量のマグマほど，より組成対流が活発になる
ことが期待されるが，組成対流が活発になると，
固液境界層から水やアルカリに富んだ分化液が主
要部マグマに混合することで，主要部マグマのリ
キダス温度が下げられる。その結果，主要部マグ

マの結晶化が妨げられ，主要部マグマ内の「結晶‒
メルトの相対運動」が，マグマの組成進化に果た
す役割が小さくなることが予想される。
　水はまた，マグマの相平衡関係に与える影響を
通して，マグマの組成進化に大きく影響を与える
と考えられる。図 8には，含水量が 1 wt.％と
4 wt.％の玄武岩質マグマの，バッチ結晶化作用
における液相の組成変化（固相はカンラン石と斜
長石のみを考慮）を示したものである。マグマ中
の含水量は，特に斜長石の晶出温度に影響を与え
（図 1），斜長石は 1 wt.％のマグマではリキダス
相として現れるが，4 wt.％のケースでは，カン
ラン石の晶出からかなり遅れて結晶化を始める。
その結果，MgOを初め，CaOや Al2O3などの成
分について，メルトの組成変化の特徴は，含水量
に依存して全く異なったものになる。
　マグマ中の水は，マグマそのものの相平衡関係
だけでなく，マグマ溜まり直上の地殻物質の相平
衡関係にも影響を与えうる。含水マグマの場合，
マグマ溜まり天井部の固液境界層内では，結晶化
に伴って必ず水に飽和し，気相が生じる。そのよ
うな水に富む気相は，クラック等を通じて上部の
地殻まで移動するかもしれない（図 7）。すると，
地殻物質のソリダス温度の低下が引き起こされ，
地殻物質の溶融がさらに起こりやすくなる可能性
がある。
　4）マグマ溜まりの過剰圧の増加
　地殻内において空間 Vを占めているマグマ溜
まりが，静水圧 Piの状態で存在するとする。そ
のマグマ溜まりが，なんらかの理由で体積ΔVだ
け膨張する場合，マグマ溜まりは加圧されて過剰
圧ΔPが発生する。単純な球形のマグマ溜まりを
考えると，それらの関係は，

　 P
V

V

3

4
c= nD
D

 （17）

とあらわすことができる（例えば，Tait et al., 

1989）。ここで，ncはマグマ溜まり周縁部の岩石
の剛性率である。そして，過剰圧がマグマ溜まり
周縁部を構成する岩石の張力（おおよそ 10 MPa

程度: Etheridge, 1983）の 2倍を超えると，岩石
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は過剰圧に耐え切れなくなり破壊が起き，マグマ
は過剰圧を下げるべく，マグマ溜まりから上昇す
る。
　マグマ溜まりの過剰圧を生み出す最も効果的な
過程は，新たなマグマの貫入である（Blake, 

1981など）。例えば，マグマ溜まりの体積に対
し，10－3オーダーの体積のマグマが貫入すれば，

マグマ溜まりからのマグマの上昇が引き起こされ
ると考えられている。しかし，地表に存在する火
山岩には，明らかなマグマ混合の証拠が認められ
ないものも存在することから，新たなマグマの貫
入以外に，マグマ溜まりに過剰圧を発生させる過
程が存在するはずである。その中で最も有力なの
が，マグマ溜まりの結晶化によって引き起こされ
る揮発性成分の発泡である（例えば，Tait et al., 

1989）。つまりマグマの結晶化に伴って，固相に
入らない水などの成分が次第にメルトに濃集しは
じめ，Pi＋ΔPの圧力条件下における水の溶解度
曲線（図 4）よりも水が濃集した時点で気相が生
成し，その結果，マグマ溜まりの体積膨張が引き
起こされる，というものである。ただし，水の効
果だけでマグマ溜まりの過剰圧を引き起こすに
は，水の溶解度の圧力依存性の関係から，マグマ
溜まりの深度（＝静水圧）とマグマの初期含水量
にある程度の制限がかかる。例えばマグマの初期
含水量が 0.5 wt.％でマグマ溜まりの圧力条件が
100 MPaである場合，水の効果だけで過剰圧を
引き起こすためには，結晶化によって水を 6倍
以上濃集させる必要がある。つまりマグマ進化の
末期に至るまでは，マグマ溜まりの過剰圧増加の
有効なメカニズムにはならないことになる。そこ
で実際には，水に加え，水よりも珪酸塩メルトへ
の溶解度が低い CO2が重要な役割を果たしてい
ることが考えられる（例えば，Holloway and 

Blank, 1994）。図 9には，Newman and Lowen-

stern（2002）に基づいて計算した，玄武岩質メ
ルトにおける H2O-CO2混合相の飽和溶解度曲線
を示す。例えば，100 MPaの圧力下では玄武岩
質メルト中で水が飽和するには 3 wt.％以上の水
が必要であるが，450 ppm程度の CO2が存在す
れば，含水量は 1 wt.％でも H2O-CO2の混合相
としてメルト中で飽和することが可能である。実
際の気泡の形成はカイネティックな効果によって
遅れるが（Bottinga and Javoy, 1990），例えば
島弧の初生マグマには 3000 ppm以上の CO2が
含まれているという可能性も指摘されており
（Fischer and Marty, 2005など），地殻下のマグ
マ溜まり内ではマグマは気相に飽和し，かつ気泡

図 8　 含水量が1 wt.％と4 wt.％の玄武岩質マグマの，
バッチ結晶化作用におけるメルト組成の変
化．マグマ組成は，利尻火山のアルカリ玄武
岩（Kuritani, 1999b）を用いた．圧力条件は
200 MPaとし，酸化還元状態は NNO buffer
を仮定した．熱力学モデルは，Ghiorso and 
Sack（1995），Hirschmann（1991），Elkins 
and Grove（1990）を用い，鉄の酸化状態は
Kress and Carmichael（1991）に基づき計算
した．組成トレンドには共存する結晶相を示
してある（olはカンラン石，plは斜長石をあ
らわす）．

Fig. 8　 The calculated variations of melt composi-
tions by batch crystallization for basaltic 
magmas with water contents of 1 wt.％ and 
4 wt.％ displayed in a MgO-SiO2 diagram. 
The initial magma composition is that of the 
alkali basalt magma from Rishiri Volcano
（Kuritani, 1999b）. Pressure condition of 200 
MPa and oxygen fugacity of NNO buffer are 
adopted. The thermodynamic solution mod-
els of Ghiorso and Sack（1995）, Hirschmann
（1991）and Elkins and Grove（1990）are 
used. The ferric-ferrous ratio is calculated 
according to the model of Kress and Carmi-
chael（1991）. In the diagram, solid phases 
in equilibrium with the melt are also shown
（ol and pl mean olivine and plagioclase, re-
spectively）.
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が常に存在している可能性が高い。
　以上に加え，マグマ中の水が噴火のトリガーと
して有効に働く可能性があるのは，マグマ溜まり
内にマグマの貫入が起きて，マグマの正味の体積
増加によって過剰圧が上昇したものの，火道への
マグマの上昇を引き起こすまでには至らず，マグ
マ中の水の効果が「最後の一押し」をする，とい
う場合である。このようなケースとして，貫入マ
グマが比較的水に富んでいた場合の，マグマの冷
却による結晶化に伴う発泡が挙げられる（Hup-

pert et al., 1982）。また，珪酸塩メルトに対する
水の溶解度は負の温度依存性をもつため（図 4），
貫入前に存在していたマグマ溜まり内のマグマ
は，ある程度の水が溶解していれば，貫入マグマ
による加熱によって水の溶解度が低下し，発泡が
起きることが考えられる（例えば, Yamashita, 

1999）。
　5）マグマの上昇・噴火
　マグマは多少なりとも水を含む。そのため，マ
グマ溜まり内でマグマが水に不飽和であっても，
大気圧下での水の溶解度はほぼゼロであるため，
マグマの上昇（＝減圧）中にメルトは必ずどこか

で図 4に示した水の溶解度曲線にぶつかり，水
に飽和する（Sparks, 1978）。上述のように，実
際にはマグマ溜まり内では CO2を主とする気相
が存在していると考えられるが，CO2は地下の
比較的深部でメルトから離溶するため，低圧条件
下では H2Oが気相の成分として重要になる。そ
のような場合，火道での上昇過程では，熱力学平
衡が成立していれば，気相を生成しながらメルト
中の含水量は水の溶解度曲線に従って減少する。
火道内のマグマの上昇は，マグマ溜まり内の過剰
圧の解放とともに，このように気泡の存在による
マグマの密度低下が重要となる。
　火山噴火の様式は，火道内におけるマグマ‒気
泡の二相流の流動様式に大きく支配される。火道
内において気泡の量が少ない間は，メルトが主体
である「気泡流」の状態でマグマは上昇する。そ
して，減圧とともに気泡量が増加すると，合体し
た気泡の径が火道径程度にまで達する「スラグ
流」，火道の中心部がほぼ気相で占められ，マグ
マは火道壁に沿って上昇する「環状流」，気泡量
がある閾値（～ 70％）を超えてマグマが破砕され，
気相が主体になる「噴霧流」などに移行する（例
えば, Jaupart and Tait, 1990）。
　実際にどのような流動様式になるかは，マグマ
の組成に大きく依存する。例えば玄武岩質マグマ
の場合，マグマの粘性率が低いため，気泡の合体
やマグマと気相の相対運動が起こりやすくなる。
そのため，気泡流そのものや，気泡流からスラグ
流，環状流への移行が重要となり，気泡流の場合
には穏やかな溶岩流の噴火，スラグ流はストロン
ボリ式噴火，環状流はハワイ式噴火に至ると考え
られる（例えば, Vergniolle and Jaupart, 1986）。
それに対し，珪長質マグマは玄武岩質マグマに比
べて粘性率が高い。さらに，マグマ上昇中には，
含水量の低下そのものによる効果に加え，リキダ
ス温度の上昇によって引き起こされる結晶化に
伴ってメルトの化学組成がより珪長質に変化する
効果により，メルトの粘性率は大きく上昇するこ
とになる。マグマ上昇中における粘性率の上昇
は，玄武岩質マグマでも起きうるが，より含水量
が高い珪長質マグマのほうが，その効果がより顕

図 9　 玄武岩質メルトにおける，H2O‒CO2系の飽
和圧力．計算モデルは Newman and Lowen-
stern（2002）に基づく．

Fig. 9　 The solubility diagram for H2O and CO2 
in basaltic melt at 1200℃ as a function of 
pressure and fluid composition, calculated 
using the model of Newman and Lowenstern
（2002）.
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著となる。こうした高粘性の性質により，珪長質
マグマの上昇中には，気泡の合体や気泡とマグマ
の相対運動が玄武岩質マグマに比べて起こりにく
くなる。そのため，流動様式としては，気泡流か
ら噴霧流への移行が重要となる。実際の流動様式
の移行は，マグマの上昇速度や上昇中のマグマか
らどの程度効率よく気相が系外に移動（脱ガス）
するかに大きく依存すると考えられる（例えば，
Jaupart and Allègre, 1991; Woods and Koyagu-

chi, 1994）。上昇中のマグマから効果的にガス成
分が火道壁等から抜けていけば，溶岩ドームの形
成などの，比較的穏やかな噴火になる（Eichel-

berger et al., 1986）。一方，噴霧流の状態のマグ
マはカタストロフィックに火道内を上昇し，火山
灰を生み出すような爆発的なプリニー式噴火など
に至る（Sparks, 1978など）。
　火山岩の結晶の形成場としては，長時間滞留す
るという点でマグマ溜まりが重要であるが，上述
のようにメルトからの水の離溶によって必ず固相
の過飽和状態が引き起こされる，という点で，マ
グマが上昇する火道内も重要な場になりうる。そ
こで，マグマ上昇中での結晶化における水の効果
を具体的にみてみることにする。図 10は，
200 MPaのマグマ溜まり内に存在する，水に乏
しい玄武岩質マグマ（1 wt.％），水に富んだ玄武
岩質マグマ（4 wt.％），水に飽和した安山岩質マ
グマ（約 5 wt.％）についての，火道上昇中のマ
グマの結晶量変化（熱力学平衡の成立を仮定）を
圧力の関数として示したものである。結晶はカン
ラン石と斜長石のみであると仮定し，II章で用
いた熱力学モデルを用いて結晶量を計算した。ま
た，マグマ溜まりにおいてリキダス温度であった
マグマは，断熱的に温度を低下させながら地表ま
で上昇する，という設定にした。なお単純化のた
め，マグマの断熱温度降下の計算においては気相
の存在を無視した（気相が系から即座にとり去ら
れる場合に相当）。また，特にマグマが高粘性に
なると，マグマの圧力と深度は線形関係にならな
い（＝静水圧からずれる）ことに注意を要する（例
えば，Sparks et al., 1994）。
　低含水量玄武岩質マグマと高含水量玄武岩質マ

グマはそれぞれ，約 15 MPa・約 145 MPaで水
に飽和しはじめる。そこまでは，マグマの断熱温
度降下と圧力減少に伴うリキダス温度降下がほぼ
つりあって，結晶化は起きない。低含水量玄武岩
マグマは，水に飽和するとすぐに斜長石とカンラ

図 10　 低含水量玄武岩マグマ（含水量 1 wt.％），
高含水量玄武岩マグマ（含水量 4 wt.％），
高含水量安山岩マグマ（水に飽和）の減圧
中における熱力学平衡の到達時の結晶量（重
量分率）変化．玄武岩の組成は利尻火山の
アルカリ玄武岩（Kuritani, 1999b）を用い，
安山岩の組成は利尻火山のトラカイト質安
山岩（Kuritani et al., 2005の試料 Kr-74）を
用いた．熱力学モデルは，Ghiorso and Sack
（1995），Hirschmann（1991），Elkins and 
Grove（1990）を用い，鉄の酸化状態（NNO 
buffer）は Kress and Carmichael（1991）に
基づき計算した．

Fig. 10　 The calculated equilibrium crystallinities 
of magmas during decompression from 200 
MPa to 0.1 MPa, for a less hydrous basaltic 
magma（1 wt.％ in H2O）, a hydrous ba-
saltic magma（4 wt.％ in H2O）, and a hy-
drous andesitic magma（water saturated）. 
The composition of alkali basalt lava from 
Rishiri Volcano（Kuritani, 1999b）and 
that of trachytic andesite lava from Rishiri 
Volcano（Kr-74 in Kuritani et al., 2005）
are used as the compositions of basaltic 
and andesitic magmas, respectively. The 
thermodynamic solution models of Ghiorso 
and Sack（1995）, Hirschmann（1991）and 
Elkins and Grove（1990）are used. The 
ferric-ferrous ratio in the NNO buffer is 
calculated according to the model of Kress 
and Carmichael（1991）.
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ン石の結晶化が始まり，結晶量が増加する。ま
た，高含水量玄武岩マグマは，約 145 MPaで水
に飽和後，約 80 MPaでカンラン石の結晶化が始
まり（図 10），そして約 40 MPaで斜長石の結晶
化が開始して結晶量が急増する。一方で，安山岩
質マグマは，火道上昇中を通して水に飽和し，マ
グマ溜まりを出た直後からリキダス温度の上昇に
伴う結晶化が始まる。これらの結果から，マグマ
上昇中での結晶化作用は，マグマの含水量に依存
して大きく変化することがわかる。特に，リキダ
ス温度の含水量依存性が非常に大きな斜長石（図
1a）の結晶化が，マグマ上昇中の結晶作用の特
徴を支配し，その結果，マグマの物性に大きな影
響を及ぼすことが考えられる。なお，実際には水
の離溶によって上昇中のマグマに継続的に引き起
こされる過飽和状態に結晶化作用が追いつけず，
そのような非平衡効果によって結晶化が抑えられ
る可能性がある（Corrigan, 1982）。その際，例
えば地表付近まで過飽和状態にならない低含水量
玄武岩マグマ（図 10）は，非平衡の程度の僅か
な違いで，火道内で結晶化が起きたり起きなかっ
たりすることが考えられる。そのようなマグマ上
昇中における結晶化作用の違いは噴火するマグマ
のレオロジーを大きく支配するため，同じ温度・
組成のマグマであっても，噴火後の溶岩流の形態
（アア溶岩流とパホエホエ溶岩流など）を多様化
させることになる（Lipman et al., 1985）。
　6）マグマの固結
　地表へのマグマの上昇において，メルトからの
水の離溶が平衡に起きれば，地表に噴出するマグ
マのメルト中の含水量はほぼゼロになる。しか
し，実際には完全に平衡に水の離溶が起きるわけ
ではなく，地表への噴出時において多少なりとも
水を含んでいることが多い。そのようなメルト中
の水は，地表への噴出後に急冷されればそのまま
ガラス内に凍結されるが，厚い溶岩流として流れ
たり，溶岩ドームを形成したりして徐冷されれ
ば，地表への噴出後も比較的時間をかけながら引
き続き水の離溶，及び脱ガスが進行する。その際
には，時として離溶する水に他の揮発性元素が分
配されることがあり，結果として噴出物内で元素

分別が行われ，火成岩のさらなる地球化学的多様
性が生み出される。例えばWestrich et al.（1988）
は，脱ガスによって溶岩ドームから塩素やフッ素
が分別し得ることを示した。また，安山岩質溶岩
流の冷却において，リチウム・ホウ素・セシウム
等の元素が脱ガスに伴って分別された，という報
告もある（Kuritani and Nakamura, 2006）。
　またマグマ中の水は，地下でのマグマ（貫入岩
体）の固結においても，人類にとって重要な元素
分別を引き起こす。マグマの固結化がすすむにつ
れ，残液には次第に水が濃集しはじめる。そして
水が飽和に達すると，気相は固結化がすすむマグ
マ内を移動して自由空間をつくる。そのような場
所には，固相に入らない元素に濃集した残液が入
り込み，その結果，タングステン・モリブデン・
タンタル等，有用な元素を豊富に含む鉱床が形成
されることがある（ペグマタイト鉱床）。また，
マグマから分離した高温の水蒸気（熱水）が岩体
の外部を構成する比較的低温の岩石中を移動する
と，水蒸気中に溶け込んだ元素（鉛・亜鉛・金・
銅など）が岩石中の割れ目等に沈殿し，鉱床（熱
水性鉱床）が形成される。

IV．グローバルな水の循環にはたす 

マグマの役割　　　　      　

　これまで，地球内部から表層へ脱ガスする水
が，そのキャリアーであるマグマの状態やダイナ
ミックな過程にどのような影響を与えるかを見て
きた。とりわけ，脱ガスにおける水とマグマの関
わり合いにおいては，水がマントルの融点を下げ
ることでマグマの発生を促すという性質，マグマ
は高圧条件下で水を溶かしこむことができるとい
う性質，そして水がマグマの地表への輸送効率を
増大させるという性質が重要であることがわかっ
た。本章では，マグマのそのような特性によって
地球深部から輸送される水が，地球規模の水循環
において果たす役割について簡単に見てみること
にする。
　地球上において，最も大規模なマグマ生成の場
は中央海嶺である。このことから，地球内部に存
在する水の一部は，中央海嶺玄武岩の生成を通し
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てマントルから抽出される（図 11）。中央海嶺に
おけるマグマの生成率は 21 km3/year程度である
と考えられている（例えば，Crisp, 1984）。また，
中央海嶺玄武岩中の含水量を 0.2 wt.％とし
（Moore, 1970; Jambon and Zimmermann, 1990; 

Sobolev and Chaussidon, 1996），マグマの密度
を 2800 kg/m3とすると，中央海嶺玄武岩の生成
を通したマントルからの水のフラックスは 1.2×
1011 kg/yearとなる。ただし，海底に噴出したマ
グマは静水圧により水に飽和しないため（例えば，
Johnson et al., 1994），マグマ中の水はそのまま
岩石中に凍結され，海洋や大気中には放出されな
いことに留意する必要がある（Carmichael, 

2002）。
　ハワイやアイスランド等のホットスポットの火
成活動によっても水はマントルから抽出される
（図 11）。中央海嶺ほどではないが，ホットス
ポットも地球上においてマグマ生成の重要な場で
あり，例えば地球深部に持ちこまれた海洋地殻な
どがマントルプリュームのソースとして含まれて
いると考えられている（例えば，Hofmann and 

White, 1982）。大陸性・海洋性のものを含め，
ホットスポットにおけるマグマの生成率は，おお

よそ 2 km3/year程度と考えられている（Crisp, 

1984）。マグマ中の含水量は 0.4 wt.％程度であ
るとすると（Clague et al., 1995; Nichols et al., 

2002），ホットスポットの火成活動に伴う水のフ
ラックスは 2.2× 1010 kg/yearとなる。これは中
央海嶺でのマグマ活動に伴うフラックスの約
20％に過ぎないが，マントルから抽出された水
は，深海底噴火のために岩石内にそのまま保持さ
れるケース（海洋性ホットスポットの，特に活動
初期）を除いて，海洋や大気中に直接もたらされ
るという点で重要であると考えられる。
　島弧下マントルの部分溶融を引き起こす，沈み
込む海洋プレートから脱水した水は，発生したマ
グマによって再び地表へと輸送されることになる
（図 11）。島弧の火成活動に伴う水のフラックス
については，島弧マグマの含水量や，地殻内に貫
入したマグマと実際に噴出するマグマの比などに
ついての統一見解が得られていないため，現在の
ところ，高信頼度の推定が困難である。例えば，
Crisp（1984）は噴出マグマ・貫入マグマのフラッ
クスとして，それぞれ 0.4～ 0.6 km3/year・2.5～
8 km3/year，同じく Carmichael（2002）は，そ
れぞれ 0.2～ 0.7 km3/year・1.6～ 2.4 km3/year

図 11　グローバルな水循環の模式図．

Fig. 11　Schematic illustration of the global water cycle.
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という値を与えているように，不確定性が大き
い。また，島弧の初生マグマの含水量について
も，岩石学の主要な研究課題のひとつとして数多
くの研究がなされているが，普遍的な理解には
至っていない。例えば，島弧マグマの含水量は，
火山岩の鉱物組み合わせからは，火山フロントか
ら遠ざかるにつれ増加することが示唆されるが
（Sakuyama, 1979; Morrice and Gill, 1986），一
方で火山岩のカンラン石斑晶中のガラス包有物の
分析に基づく含水量の直接測定からは，マグマの
含水量は島弧の横断方向に特に系統的な変化を示
さない，という結果も報告されている（Walker 

et al., 2003）。後者については，より背弧側ほど
マントルの部分溶融度が低くなって初生マグマ中
に水が濃集しやすくなる効果と，より前弧側ほど
スラブ由来の水のフラックスが高くなって初生マ
グマ中の含水量が高くなる効果が重合する（例え
ば，Kimura and Yoshida, 2006）ためであるか
もしれない。島弧の玄武岩質マグマの含水量につ
いては，例えばガラス包有物のデータから，スト
ロンボリ火山で 2.3～ 2.8 wt.％（Métrich et al., 

2001），ニカラグアの Cerro Negro火山で 3.1～
6.1 wt.％（Roggensack et al., 1997），グアテマ
ラ の Cerro Ovejero 火 山 で 1.7 ～ 2.5 wt.％
（Walker et al., 2003）といった値が報告され，
また結晶‒メルトの相平衡に基づく推定値として，
利尻火山で約 4 wt.％（Kuritani, 1999a）という
値が報告されている。島弧マグマの活動に伴って
地球の表層域に輸送される水のフラックスとして
は，例えば，Ito et al.（1983）は 1× 1011 kg/

year程度であると推定し，一方で Carmichael

（2002） や Hilton et al. （2002） は約 1× 1012 kg/

yearにまで達する，と推定している。また近年，
これまで蓄積されてきたガラス包有物の分析に基
づく良質な含水量データを考慮して，Wallace

（2005）は約 3× 1011 kg/year程度であると推定
している。
　以上から，地球内部から表層への水の輸送
（output）手段としては，島弧火成活動が最も重
要であることが示唆された。その一方で，グロー
バルな水循環を評価するためには，地球表層から

内部への水の輸送（input）を考えなければなら
ない。そのような過程として重要なのは，海洋プ
レートの沈み込みである（図 11）。中央海嶺で生
成された海洋地殻は，マントルから抽出された水
をそのまま保持するだけでなく，海嶺における熱
水活動や海溝までの移動中における加水作用で含
水化する（図 11）。そして，水を含んだ深海性堆
積物とともに沈み込むことになる。しかし，実際
にマントルに輸送される水のフラックスを推定す
るのは，堆積物の量や化学組成，含水化した海洋
地殻が保持する水の量，前弧域で脱水する水の量
などの推定に不確定性が伴うため，簡単ではな
い。そのような中で Ito et al.（1983）は，海洋
地殻によって 8.8× 1011 kg/year，堆積物によっ
て 0.9× 1011 kg/yearの水が輸送されることで，
合計 1× 1012 kg/year程度のフラックスになる
と推定した。もしこれが真なら，Wallace（2005）
による outputの推定値 3× 1011 kg/yearを仮定
しても，その値よりは inputの量が有意に多くな
るため，海水に代表される地表の水は次第に減少
することになる。近年，Hilton et al.（2002）は
それぞれの島弧における水の influxを詳細に検
討し，全地球規模でのフラックスは 1.6×
1011 kg/year程度になると推定した。この値は，
彼ら自身の outputの推定値（1× 1012 kg/year）
よりは約一桁低いが，Wallace（2005）による最
新の推定値（3× 1011 kg/year）とは不確定性を
考慮するとほぼ等しくなる。この場合，地球内部
と表層間の水の収支はほぼとれていることにな
り，地球内部の水の蓄積量はさほど大きな時間変
化をしないことになる。このように，地球規模の
水循環については，地球の進化や未来像を考える
上で非常に重要な研究対象であるにもかかわら
ず，未だ不明な点が多い。今後のさらなる研究の
進展が待たれるところである。

V．ま と め

　本論では，地球の内部から表層へ脱ガスする水
が，そのキャリアーであるマグマの状態に与える
影響，さらに水の量によって変化するマグマの状
態がマグマプロセスに与える影響について概説し
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た。また，マグマによって地球深部から運ばれる
水が，グローバルな水循環に果たす役割について
概観した。水は，マントルにおけるマグマの発生
という，マグマの一生の出発点から，地表及び地
表付近での固結過程という終着点までを通して，
様々な働きをすることがあらためて示された。水
はマグマの粘性率や密度を下げる効果を通して，
マグマプロセスの進行の速度やプロセスの形式そ
のものに大きな影響を与える。また，結晶とメル
トの相平衡関係に与える影響を通して，マグマの
状態のみならず，マントルにおけるマグマの発生
量やマグマの物質進化の特徴を支配する。さらに
低圧条件下においては，珪酸塩メルトに対する水
の飽和溶解度の制約は，火道上昇中のマグマに劇
的な状態変化をもたらし，噴火現象の多様化や噴
出するマグマの物理的状態の多様化の大きな要因
となる。地球の進化という観点から見れば，水は
マグマの発生を促進することで，自身や CO2な
どの揮発性成分を含む物質・エネルギーの，地球
内部から表層への輸送を活発化させる。とりわ
け，島弧下における水の輸送は，グローバルな水
循環において非常に重要な役割を果たし，地球表
層の環境や生物圏は，このようなマグマを介した
物質輸送に大きく支配されていると考えられる。
　このように水は，マグマの単なる一つの構成成
分としてだけでなく，マグマプロセスや地球規模
の物質・エネルギー循環に重要な役割を果たすと
いう点で非常に重要である。今後も引き続き，含
水メルトの物理的・熱力学的状態のより精密な理
解や，マグマの動的過程における水の役割につい
てのより詳細な理解を通して，マグマプロセスや
地球の進化について，さらに理解が深まることを
期待したい。
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