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概要 
 
ブルカノ式噴⽕は，爆発的な表⾯現象，⼤振幅の爆発地震(噴⽕地

震)，空気振動(空振)を励起する爆発過程の特徴が広く知られる噴⽕様式であ
る．この爆発過程に引き続いて，連続的な⽕⼭灰放出が発⽣する連続噴煙過程
に移⾏する場合も複数の⽕⼭で報告されている．ブルカノ式噴⽕は⽇本国内で
も桜島や浅間⼭を筆頭に⾼頻度で発⽣しており，精⼒的な観測研究が⾏われて
きたが，多く研究は爆発過程のみに着⽬している．ブルカノ式噴⽕の爆発過程
から連続噴煙過程までの⼀連の噴⽕機構の理解を⽬指し，本研究は爆発過程の
地震学的研究，連続噴煙過程での噴煙形成に伴う⻑周期空気振動の研究を⾏っ
た． 

爆発地震に関する先⾏研究では，複数の⽕⼭で発⽣するブルカノ式噴
⽕に共通，または異なる性質の存在が報告されている．地震波解析のみではな
く，地殻変動や空振，⽕⼭ガスなどの観測，解析結果を統合することで，ブル
カノ式噴⽕の爆発過程の概念モデルが提案されている．しかし，こうした集中
的な観測研究の対象は，桜島や浅間⼭などの特定の⽕⼭で発⽣する噴⽕のみに
限定されてきた．先⾏研究による爆発過程の研究成果の普遍性を検証する⽬的
で，本研究ではインドネシアの Lokon-Empung ⽕⼭で発⽣するブルカノ式噴
⽕の臨時観測を⾏った．2012 年 9 ⽉から約⼀年間に渡り，広帯域地震，空
振，傾斜観測を⾏い，56 の噴⽕に伴うシグナルを記録した．爆発地震の初期位
相は P 波で構成され，全観測点で押しの極性を⽰す初動(P 相)，より振幅が⼤
きく全観測点で引きの極性を⽰す後続相(D 相)で構成される．こうした特徴
は，桜島における爆発地震の初期位相の特徴と⼀致する．S/N ⽐の良い D 相
に対して合成地震波形を⽤いた解析を⾏い，観測波形が⽕⼝から深さ 1.0‒1.3 
km の領域における円筒収縮で説明できることを明らかにした．爆発地震と同
時に観測される空振は，爆発地震と⽐べると 0.8‒2.5 秒ほど遅れて励起されて
いる．こうした特徴が，桜島などを対象に提唱されているブルカノ式噴⽕の爆
発過程の概念的モデルの特徴と⼀致することを⽰した． 

先に記した地震波解析で推定されるメカニズムは，震源における巨視
的な⼒系を反映したものである．そのため，地震波解析の結果から⽕道内の物
理過程を⼀意に推定することは容易ではない．ブルカノ式噴⽕によるマグマの
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破砕現象は，衝撃波管問題を応⽤したモデル化がなされている．爆発地震の初
期位相に関する知⾒を得る⽬的で，弾性管を伝搬する衝撃波と励起される周辺
変位場の数値計算を⾏った．計算には数値流体計算ツールである OpenFOAM
を⽤い，圧縮性流体と弾性体の連成を解くためのソルバーを新たに開発した．
計算結果からは，励起される変位場の極性が，管内の圧⼒変化を強く反映して
いる様⼦が認められた．また，励起される弾性波の初動極性が，節⾯構造を持
つという新たな発⾒が得られた．地表においては，⼀部の地点では爆発地震の
観測波形と同じ押しの極性を持つ初動と，引きの極性を⽰す後続相が⾒られ
た．しかし，全観測点で初動が押しの極性を⽰すという観測波形の特徴を説明
するには⾄っていない．⼀⽅で，初動極性の節⾯構造という特徴は，ブルカノ
式噴⽕のみではなく，BL 型地震などのより⼩規模な噴⽕地震の特徴と関連す
る可能性を議論した． 

Lokon-Empung では，連続噴煙過程の開始時に周期が 10 秒以上の⻑
周期空振が観測されている．この⻑周期空振の励起が噴煙の成⻑段階に相当す
ることから，成⻑する噴煙が周辺⼤気を移動させることで⻑周期の圧⼒変動が
励起されているものと推測される．こうした噴煙形成に伴う⻑周期空振の普遍
性を調べるため，⽇本国内の阿蘇⼭，⼝永良部島，霧島⼭新燃岳で発⽣した噴
⽕に伴う圧⼒記録，映像記録を解析した．Lokon-Empung 以外のこれら⽕⼭で
も，⻑周期空振が噴⽕に伴い普遍的に励起されていることを圧⼒記録から⾒出
した．映像記録との⽐較により，⻑周期空振の励起が噴煙の成⻑過程に相当す
る事を明らかにした．噴煙形成過程の定量的評価のため，各⽕⼭で確認された
⻑周期空振を解析し，噴煙の体積変化率と積算体積の推定を⾏った．推定され
た体積変化率と積算体積の時間変化は，映像解析による結果とよく⼀致する．
⼀⽅で，推定結果の振幅値については映像解析の結果の半分以下程度となる．
各⽕⼭で推定された噴煙の積算体積と積算時間の間には正の相関が⾒られ，時
間に対して体積が⾮線形に増加する傾向が⾒られる．この特徴は，熱膨張や周
辺⼤気の取り込みといった噴煙に特有の物理過程を反映している可能性があ
る．加えて，推定された体積変化率と，噴煙⾼度‒マグマ噴出率の経験式との
関係を調べ，⻑周期空振の解析による噴⽕規模評価の可能性を議論した． 
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第1章	 ブルカノ式噴⽕について 
 

⽕⼭噴⽕の様式は多様であり，表⾯現象の形態や噴出物量，継続時間
などの観点に基づく分類がなされている(例えば，Newhall and Self, 1982)．そ
の中でも，ブルカノ式噴⽕と呼ばれる噴⽕様式は，噴⽕に伴う⼤振幅の噴⽕地
震(爆発地震：Minakami, 1960)と空気振動(空振)の励起，噴⽯や⽕砕物の激し
い⾶散といった現象によって特徴づけられる(例えば，Morrissey and Mastin, 
2000)．⼀回の噴⽕に伴う噴出物量は，規模の⼤きな噴⽕の場合で 108 kg 程度
とされる(例えば，⽯原・⼩林，1988)．同じく間⽋的な噴⽕様式であるストロ
ンボリ式噴⽕と⽐べると，噴出物量はブルカノ式噴⽕の⽅が多い傾向にあると
⾔える(例えば，⼩屋⼝，2008)．⼀⽅で，より継続時間の⻑いプリニー式噴⽕
の噴出物量(1011‒1015 kg)と⽐べると，ブルカノ式噴⽕に伴う噴出物量は顕著に
少ない(Carey and Sigurdsson, 1989)．⽇本国内では，⼗勝岳(Okada et al., 
1990)，浅間⼭(Minakami, 1960)，雲仙普賢岳(Nakada et al., 1999)，霧島⼭新
燃岳(Nakada et al., 2013)，桜島(Iguchi, 2013)，諏訪之瀬島(Nishimura et al., 
2013)などで発⽣が報告されている．海外では，Karymsky (Firstov et al., 
2013), Semeru (Nishi et al., 2007), Lokon-Empung (Yamada et al., 2016)，
Soufriere Hills (Robertson et al., 1998)，Popocatepetl (Arciniega-Ceballos et 
al., 2003)，Colima (Zobin et al., 2006)，Galeras (Stix et al., 1997)，Augastine 
(Caplan-Auerbach et al., 2010)，Pinatubo (Hoblitt et al., 1996)，Fuego 
(Mastin and Rose, 1981)，Santiaguito (Yamamoto et al., 2008)，Tungurahua 
(Ruiz et al., 2006)などにおける発⽣を例として挙げることができる．中でも，
2008 年から 2011 年までの間に 2718 回もの噴⽕が発⽣している桜島(Iguchi et 
al., 2013)に代表されるように，開放系⽕道が確⽴された⽕⼭で多く発⽣するこ
とも，ブルカノ式噴⽕の重要な特徴の⼀つである．⼀⽅で，⽕道上部に顕著な
溶岩ドームを形成する噴⽕活動に前後して発⽣する事例も報告されている(例
えば，雲仙普賢岳，霧島⼭新燃岳，Santiaguito)．そのような発⽣場の多様性
を反映して，ブルカノ式噴⽕に伴う噴出物のマグマ組成は，⽞武岩質安⼭岩か
らデイサイトまでの広範囲とされる(Morrissey and Mastin, 2000)． 

先に述べたブルカノ式噴⽕についての爆発的な特徴は，噴⽕の開始か
ら数⼗秒程度の間に発⽣する爆発過程の特徴を主に記述したものである．⼀⽅
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で，爆発過程に引き続いて連続的な⽕⼭灰放出，⼩規模⽕砕流が発⽣する事例
も報告されている(例えば，井⼝・為栗，2014)．例として，図 1.1 に本研究が
インドネシアの Lokon-Empung ⽕⼭で観測した，ブルカノ式噴⽕に伴う上下
動速度波形と空振波形の⽣波形を，各観測点の⽕⼝からの⽔平距離ごとに並べ
たものを⽰す．０秒から 40 秒までの波形が，爆発過程に伴う爆発地震と空振
に相当し，地震波と空振が⽕⼝から伝搬している様⼦が読み取れる．観測点
WAI における地震波形に着⽬すると，振幅は爆発地震の主要相到来の後に指数
関数的に減少するが，50 秒ごろから再び増⼤し，連続的な微動が 100 秒ほど
継続する．KKVO における空振波形にも，地震波形と同様の振動が記録されて
いる．連続的な⽕⼭灰の放出が発⽣すると，このような短周期振動が地震波
形，空振波形の双⽅に記録されることが複数の⽕⼭において報告されている
(Matoza et al., 2009; Firstov et al., 2013)．よって，この爆発過程に後続する連
続微動は，連続噴煙の発⽣によって励起されていると解釈することができる．
本研究が⾏った Lokon-Empung での観測研究では，観測されたブルカノ式噴
⽕の半数以上のイベントが，爆発過程に後続してこうした連続噴煙過程の発⽣
を伴っている．よって，連続噴煙は偶発的に発⽣しているのではなく，ブルカ
ノ式噴⽕の⼀連の物理過程の⼀部として発⽣しているとみなすことができる．
しかし，連続噴煙過程に着⽬した観測研究の例は，先⾏する爆発過程を対象と
した研究と⽐べると著しく少ない．爆発過程から連続噴煙過程までをブルカノ
式噴⽕の⼀連の噴⽕機構として理解することを⽬指し，本論⽂は以下のような
内容で構成される． 
 第 2 章では，爆発過程に着⽬した地震学的研究を⾏う．特定の⽕⼭に
おける観測研究で明らかにされてきた爆発過程の特徴の普遍性を検証するた
め，本研究では新たなブルカノ式噴⽕研究のフィールドとして，インドネシア
の Lokon-Empung において臨時観測を⾏った．観測されたデータの特徴，爆
発地震の初期位相に着⽬した地震波解析の結果などを先⾏研究と⽐較し，
Lokon-Empung で発⽣するブルカノ式噴⽕の爆発過程について議論する．ま
た，地震波解析で着⽬した初期位相の特徴に関連する知⾒を得る⽬的で，弾性
管を伝搬する衝撃波と，同時に励起される変位場の数値計算を⾏う．第 3 章で
は，Lokon-Empung での臨時観測で得られた連続噴煙過程に伴う特異な空振記
録を⼿掛かりに，噴煙の形成に伴う⻑周期空振の研究を⾏う．Lokon-Empung
以外の⽕⼭で発⽣するブルカノ式噴⽕以外の噴⽕様式に対象を広げ，噴煙成⻑
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に伴う⻑周期空振の普遍性について調べる．また，⻑周期空振の波形解析によ
って，噴煙の成⻑過程の定量的評価を試みる．第 2 章が対象としているのは，
爆発過程における⽕道内の物理過程であり，⼀⽅で第 3 章が対象としているの
は連続噴煙過程における⼤気中の物理過程である．第 4 章では，第 2，3 章で
の両研究が，爆発過程から連続噴煙過程までのブルカノ式噴⽕のどの部分を明
らかにしたのかを再確認し，さらなるブルカノ式噴⽕の噴⽕機構理解のために
必要な研究の道筋について述べる． 
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図 1.1. Lokon-Empung で 2012 年 11 ⽉ 28 ⽇に発⽣したブルカノ式噴⽕に伴う
上下動速度記録(⻘)と空振記録(⿊)の⽣波形． 振幅はそれぞれの波形の最⼤値
で規格化し，各観測点の⽕⼝からの⽔平距離ごとに並べている． 
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第 2 章 爆発過程の地震学的研究 
 
2.1 はじめに 
2.1.1 地球物理観測によるブルカノ式噴⽕の描像 
 ブルカノ式噴⽕の爆発過程は，その爆発的な表⾯現象ゆえに⾼い圧⼒
が急激に開放される現象と⼀般的に理解される(例えば，Self et al., 1979)．溶
岩ドームなどの⽕道上部を閉塞する構造が形成され，閉塞の直下に⽕⼭ガスが
蓄積されることを圧⼒源として理解する研究が多い(Ishihara, 1990; Iguchi et 
al., 2008; Gottsmann et al., 2011)．この巨視的な描像は，ブルカノ式噴⽕の発
⽣前に⽕⼝から放出される⽕⼭ガスの量が減少する，という観測事実からも⽀
持される(Yokoo et al., 2013; Kazahaya et al., 2016)．桜島よりも⼩規模なブル
カノ式噴⽕が発⽣する諏訪之瀬島⽕⼭(井⼝・⽯原, 1990)では，ガスの放出に
伴うと考えられる連続微動が，噴⽕の直前に停⽌するという現象が報告されて
いる(Nishimura et al., 2013)．この停⽌する時間と爆発地震の最⼤振幅の間に
は正の相関があることが⽰されており，閉塞によるガスの蓄積量がブルカノ式
噴⽕の表⾯現象の激しさを規定していると推定される．井⼝・他，(1983)は，
桜島のブルカノ式噴⽕に伴う噴⽯の弾道軌跡を解析し，その射出源がほぼ⽕⼝
底に求まることを⽰している．また，噴⽯の密度を 2.2 g/cm3 と仮定すること
で，爆発の圧⼒を 1.3‒2.7×107 Pa と推定している．ブルカノ式噴⽕の爆発過
程に伴い観測される空振波形は，⼤振幅の鋭いパルス的な増圧相が特徴的であ
る(例えば，Fee and Matoza, 2013)．観測される空振の最⼤振幅は，規模の⼤
きなイベントで概ね 100‒400 Pa 程度との報告がなされている(例えば，Kato 
and Yamasato, 2013; Fee et al., 2014; Yamada et al., 2016)．これら空振観測点
は，どの⽕⼭においても概ね⽕⼝から数キロの地点に位置している．線形⾳波
に基づく振幅の幾何減衰を仮定すると，その励起源での過剰圧はおよそ 105 Pa
のオーダーと簡便に推定される．もっとも，ブルカノ式噴⽕に伴う空振は⽕⼝
近傍では衝撃波として伝搬していることが想定されるため(Ishihara, 1985; 
Yokoo and Ishihara, 2007)，線形⾳波の適⽤は厳密には適切ではなく，実際の
⽕⼝での過剰圧はより⾼いことが想定される．空振の伝搬における⼤気の圧縮
性を考慮して解析を⾏った Morrissey and Chouet (1997)によると，St. Helens, 
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桜島，Pinatubo, Ruapehu, ⼗勝岳における空振の励起源での過剰圧は 0.1‒6 
MPa と推定されている． 
 ブルカノ式噴⽕の爆発過程に関連し，⼭体に地殻変動が⽣じているこ
とが多くの⽕⼭において観測されている．浅間⼭や桜島では，ブルカノ式噴⽕
に先⾏する何らかの地殻変動が，20 世紀中頃の地球物理観測によって既に捉え
られている(Minakami, 1942; Yoshikawa, 1962)．桜島では，南岳⽕⼝から 2.8 
km 離れたハルタ⼭観測坑道での⽔管傾斜計と伸縮計を⽤いた観測が開始され
ると，噴⽕に起因する地殻変動が⾼精度に記録され，その定量的な評価が⾏わ
れるようになった(加茂・⽯原，1986)．噴⽕に数時間から数⼗分ほど先⾏し
て，⼭体の膨張を⽰す変動が傾斜計と伸縮計の両⽅で観測され，噴⽕後には逆
に⼭体の収縮を⽰す変動が記録される．この噴⽕前後の地殻変動は，⽕⼝から
深さ 2‒6 km の領域に仮定した球状圧⼒源(Mogi, 1958)で説明することができ
る(Ishihara, 1990)．また，爆発過程に伴ってステップ状の変化が歪計で記録さ
れるが，Ishihara (1990)はこの記録を⽕⼝直下の深さ 500 m 付近の球場圧⼒源
の収縮によって説明している．ブルカノ式噴⽕に先⾏する⼭体膨張と，噴⽕後
の収縮という地殻変動のサイクルは，他の⽕⼭においても観測されている
(Nishi et at., 2007; Iguchi et al., 2008; Gottsmann et al., 2011; Nishimura et al., 
2012)．  
 
2.1.2 ブルカノ式噴⽕の爆発過程の地震波解析 
 表⾯現象や地殻変動と同様に，ブルカノ式噴⽕に伴う爆発地震も爆発
過程研究の重要な対象であり，精⼒的に観測研究が⾏われてきた．Minakami 
et al. (1970)は，1930−1950 年代に浅間⼭で観測された爆発地震の初動極性
が，⼀般的な構造性地震と異なり全観測点において押しであることを⽰した．
また，爆発地震の励起が⽕⼝での爆発に相当する空振の励起に対して，0.4‒0.6
秒程度先⾏することについても⾔及している．しかし，当時の地震観測網はま
だ規模が限られていたことあり，震源の⽕⼝からの深さの推定は⼤まかなもの
であった．今井 (1980)は，拡充された観測網によって記録された 1973 年の浅
間⼭における爆発地震を解析し，⽕⼝から深さ 1‒2 km の領域に震源を推定し
ている．その値を元に，Minakami et al. (1970)と同様に爆発地震と空振の励起
時間差を調べ，爆発地震の励起の⽅が１秒ほど先⾏することを⽰した．また，
押しの極性を⽰す観測波形の初動を，等⽅的な膨張源によって説明している．
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桜島でも，観測網の整備によって爆発地震の震源が⽕⼝から深さ 1‒3 km の領
域に推定され(⻄，1976)，その励起が⽕⼝での爆発に先⾏することも明らかに
されている(Ishihara, 1985)．Iguchi (1994)は，桜島で発⽣する⽕⼭性地震の P
波初動に着⽬した発震機構の解析を⾏い，爆発地震の初動の特徴は上下⽅向の
ダイポール成分(Mzz)が卓越する体積膨張で説明できることを明らかにした．
Uhira and Takeo (1994)は，爆発地震の初期位相の観測波形にモーメントテン
ソルインバージョン法を適⽤し，初動を励起する等⽅膨張と，後続相を励起す
る収縮によって観測波形が説明できることを⽰した．収縮のメカニズムは，推
定されたモーメントテンソルの対⾓成分の⽐(Mxx : Myy : Mzz = 2 : 2 : 1)よ
り，円筒⽕道の収縮と解釈されている．⼀連のメカニズムは，⽕道を閉塞して
いた構造が破壊されることによる膨張，蓄積されていた⾼圧のガスが上部へ移
動することによる収縮，とそれぞれ解釈されている．Tameguri et al. (2002)
は，同じく桜島の爆発地震の観測波形にモーメントテンソルインバージョン法
を適⽤し，⽕⼝から深さ 2 km の領域における等⽅膨張‒円筒収縮という，
Uhira and Takeo (1994)と同様のメカニズムを推定している．また，円筒収縮
に後続する波群が，⽕道のより浅部(⽕⼝底から深さ 0.25‒0.5 km)での膨張‒収
縮(LP 相)というメカニズムで説明できることも⽰した．この浅部での LP 相の
振幅と，同時に観測される空振振幅の相関が⾼いことから，LP 相は⽕⼝底で
の爆発に相当すると解釈されている．以上で紹介した爆発地震の研究では，体
積変化を伴うメカニズムによって爆発地震の観測波形を説明している． 
 爆発地震のメカニズムとしてもう⼀つ有⼒なものは，Kanamori and 
Given (1983)が提唱したシングルフォースモデルである．Kanamori and Given 
(1983)は，St. Helens におけるプリニー式噴⽕に伴う爆発地震の観測波形が，
⽕⼭体に鉛直下向きに働くシングルフォースで説明できることを⽰した．この
シングルフォースは，噴⽕によって上⽅に物質が放出され，その反作⽤として
⽕⼭体に作⽤する⼒として解釈されている．Kanamori et al. (1984)はシングル
フォースモデルを拡張し，爆発地震のメカニズムをシングルフォースと収縮の
組み合わせで説明した．彼らのモデルによると，噴⽕前には⾼圧の圧⼒源が⼭
体内に形成されており，圧⼒源の上部の蓋が外れることによって噴⽕が開始さ
れる．地震波解析で推定された下向きのシングルフォースと収縮は，物質の放
出とそれに伴う圧⼒源の収縮としてそれぞれ解釈されている．ブルカノ式噴⽕
に伴う爆発地震の観測波形も，物質放出の反作⽤としての鉛直下向きのシング
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ルフォースで説明できることが，複数の⽕⼭において⽰されている(武尾・
他，1984; Nishimura and Hamaguchi, 1993，加藤・他, 2002，⻄村・内⽥, 
2005)．Nishimura and Hamaguchi (1993)は，作⽤したシングルフォースの⼤
きさと, シングルフォースの作⽤した継続時間をパラメータとすることで，St. 
Helens, 浅間⼭，⼗勝岳のそれぞれで発⽣した爆発地震がスケーリング関係に
あることを⽰した．シングルフォースによる爆発地震の規模評価は，Colima や
Popocatepetl において発⽣する爆発地震にも適⽤されている(Zobin et al., 
2009)．Nishimura (1998)は，Kanamori et al. (1984)のシングルフォースと収
縮の組み合わせによるモデルを⽤い，噴⽕によって⽕道を上昇する⽕⼭性流体
の性質と地震波形の関係を議論している．具体的には，⽕⼭性流体の圧縮性の
⼤きい場合には下向きのシングルフォースが卓越し，圧縮性が⼩さい場合は収
縮が卓越することを数理的に⽰している(Nishimura, 1998)． 
 St. Helens のプリニー式噴⽕に伴う爆発地震の解析では，広帯域地震
計で記録された地震波形を⽤いることで，噴⽕に伴う⼒系の巨視的な描像が得
られている．広帯域地震計は，1990 年代ごろから⽕⼭観測にも導⼊が始ま
り，⽕⼭性地震にも周期が 10 秒以上の VLP(Very-Long Period)と呼ばれる帯
域の成分が有意に含まれていることが，多くの⽕⼭で明らかにされている
(Neuberg et al., 1994; Kawakatsu et al., 2002; Arciniega-Ceballos et al., 2003)．
こうした VLP の波⻑は数 10 km にもなり，震源と観測点間の不均質構造の影
響を受けにくい．そのため，より短周期の成分に⽐べるとモーメントテンソル
インバージョン法によって安定的に解を求めることができるという利点がある
(熊⾕, 2009)．この利点を⽣かし，広帯域地震波形と⽕⼭周辺の地形を考慮し
た３次元グリーン関数(例えば，Ohminato and Chouet, 1997)⽤いた噴⽕地震
の VLP 帯のインバージョン解析が，多くの⽕⼭で⾏われている(Ohminato et 
al., 1998; Chouet et al., 2003; Chouet et al., 2005; Chouet et al., 2010; Dawson 
et al., 2011; Kim et al., 2014)．ブルカノ式噴⽕に伴う爆発地震に着⽬すると，
Chouet et al. (2005)は，Popocatepetl で観測された爆発地震の周期 15‒70 秒の
帯域の成分にモーメントテンソルインバージョン法を適⽤し，⽕⼝から深さ
1500 m の領域において交差するダイクの開閉運動によって観測波形を説明し
ている．この解析では，ダイクの開閉を⽰すモーメントテンソル解の他に，シ
ングルフォース３成分の時間変化も推定されているが，それらの振幅への寄与
は最⼤でも 15 ％程度とされている．シングルフォース成分の振幅への寄与が
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⼩さいという結果は，Tungurahua で観測された爆発地震の解析でも得られて
いる(Kim et al., 2014)．Ohminato et al. (2006)は，2004 年に浅間⼭で観測され
た爆発地震の広帯域地震記録にモーメントテンソルインバージョンを適⽤し，
体積変化を⽰すモーメントテンソル成分よりも優位な鉛直⽅向のシングルフォ
ースを解として得ている．推定された鉛直⽅向のシングルフォースの時間変化
は，噴⽕開始時は下向きを⽰し，すぐに次に上向きに転じる．下向きのシング
ルフォースは⽕道上部の蓋が取れることによる反作⽤，上向きの⼒はマグマが
上向きに移動することによって⽕道に作⽤する摩擦⼒を反映しているとそれぞ
れ解釈されている．⼀⽅で，モーメントテンソルインバージョンで推定される
初期位相の解とは対照的に，初動の着震時を⽤いた震源決定法では，爆発地震
の震源は⽕⼝から深さ 1500‒2000 m の領域に推定されている．この不⼀致に
ついて，Ohminato et al. (2006)は特に⾔及していない． 
 
2.1.3 ブルカノ式噴⽕の爆発過程に関する物質科学的，数理的研究 
 第 1 章で述べた通り，ブルカノ式噴⽕に伴う噴出物の量は，より規模
の⼤きいプリニー式噴⽕などと⽐べると顕著に少ない．そのため，過去の個別
の噴⽕に関する情報を，路頭などの堆積物から抽出することは容易ではない．
従って，ブルカノ式噴⽕の噴出物の研究には，噴⽕直後に噴出物の採取を⾏う
ことが重要である．近年では，⾃動降灰サンプリング装置の開発や(Shimano et 
al., 2013)，個別のブルカノ式噴⽕に関する物質科学的研究と地球物理観測との
⽐較も⾏われるようになり(Miwa et al., 2009; Miwa and Toramaru, 2013)，地
球物理観測では捉えることの難しいマクロなスケールにおけるブルカノ式噴⽕
の特徴が明らかにされている．ブルカノ式噴⽕の爆発過程に伴う噴出物は，⼀
般に密度が⾼く発泡度が低いという特徴を有しており(例えば，Miwa et al., 
2009)，これらマグマは噴⽕前に⽕道内で⽐較的⻑時間に渡り滞留していたこ
とが⽰唆される．また，噴出物に含まれる⽯期ガラス含⽔量を調べることで，
噴⽕直前のマグマの圧⼒条件が推定されている．ブルカノ式噴⽕の場合は，概
ね 1.0‒55 MPa 程度と推定される(例えば，三輪，2016)．また，単位時間あた
りの減圧量である減圧速度の推定も⾏なわれている．Soufriere Hills における
ブルカノ式噴⽕の噴出物の気泡サイズに着⽬した研究では，減圧速度は 0.3‒
6.5 MPa/s と推定されている(Giachetti et al., 2010)．つまり，爆発過程に伴う
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噴出物の破砕は⻑くても 10 秒⾜らずのうちに発⽣しており，時定数の短いブ
ルカノ式噴⽕の表⾯現象と⼀致する． 

爆発過程の理解を得るために，ブルカノ式噴⽕の噴出物を⽤いた減圧
実験も精⼒的に⾏われている(例えば，Alidibirov and Dingwell, 1996)．実験で
は，実際の噴⽕に伴う噴出物を封⼊した容器を密閉し，容器内を徐々に増圧さ
せる．次に，容器上部の隔膜を瞬間的に取り去ることで，噴出物を急減圧下に
晒す．近年では，急減圧後の試料の特徴のみではなく，容器から上部に伝搬す
る衝撃波や破砕物の噴出の様⼦も記録され，ブルカノ式噴⽕の表⾯現象との対
⽐が⾏われている(Alatorre-Ibargüengoitia et al., 2011)．また，減圧に伴い励起
される容器の振動と，爆発地震との類似性の議論も⾏われている(Arciniega-
Ceballos et al., 2014)．減圧実験のように，⾼圧部分と低圧部分が隔膜で仕切ら
れ，その隔膜を取り去ることで急減圧時の特徴や衝撃波の伝搬を調べる器具
は，総称して衝撃波管と呼ばれる．この衝撃波管の原理を，ブルカノ式噴⽕の
爆発過程に応⽤した数理的研究もなされている．Self et al. (1979)は，⽕道浅部
の⾼圧ガス溜まりと⽕⼝底に形成された蓋を仮定し，ガス溜まりの圧⼒が蓋の
強度を超えることにより噴⽕が開始されるというモデルを提唱した．Turcotte 
et al. (1990)や Woods (1995)，Koyaguchi and Mitani (2005)は，⼀次元衝撃波
管理論に基づき，実際の⽕⼭ガスやマグマの物性，マグマの破砕条件などを考
慮したより⾼度な定式化を⾏っている．また，噴出物の減圧実験による衝撃波
や破砕物の放出速度も，⼀次元衝撃波管理論で説明されることが明らかにされ
ている(Alatorre-Ibargüengoitia et al., 2011)． 
 
2.1.4 第 2 章における研究の⽬的 
 爆発地震の先⾏研究のうち，初動極性に着⽬した研究では，全ての研
究において全観測点で押しの極性を⽰すという観測波形の特徴が報告されてい
る(Minakami et al., 1970, 今井, 1980; Iguchi, 1994; 加藤・他, 2002; Tameguri 
et al., 2002)．爆発地震と空振の励起時間差を調べた研究では，全ての研究が爆
発地震の励起の⽅が先⾏するという特徴を報告している(Minakami, 1941; 
Minakami et al., 1970; 今井, 1980; Ishihara, 1985; Tameguri et al., 2002; Yokoo 
et al., 2009; Kim et al., 2014)．爆発地震の震源に関しても，⽕⼝底から深さ数
キロの領域に推定している研究が多い(Minakami, 1970; 今井, 1980; Ishihara, 
1985; Uhira and Takeo, 1994; Iguchi 1994; Tameguri et al., 2002; Ohminato et 
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al., 2006)．こうした先⾏研究における共通点が存在する⼀⽅で，相違点も存在
する．特に，初期位相のメカニズムについては，体積変化で説明している研究
(今井, 1980; Iguchi, 1994; Uhira and Takeo, 1994; Tameguri et al., 2002)と，鉛
直下向きのシングルフォースで説明している研究(加藤・他, 2002; Ohminato et 
al., 2006; Johnson et al., 2008)とに分けることができる．また，先⾏研究が対象
としている⽕⼭が，桜島や浅間⼭などの特定の⽕⼭に偏っているという点も問
題点として指摘することができる．Iguchi et al. (2008)に代表されるように，
桜島などでの集中的な観測により，ブルカノ式噴⽕の爆発過程の概念的モデル
が提案されている．しかし，こうした先⾏研究における共通点や概念的モデル
の特徴が他の⽕⼭におけるブルカノ式噴⽕でも普遍的に共通なのか，先⾏研究
における相違点に関してはどうか，など点を議論した研究はほとんどなされて
いない．このような問題に対しては，新たなフィールドにおけるデータを⽤い
た⽐較研究を⾏い，先⾏研究における共通点，相違点，概念的モデルに関する
検討を⾏うことが必要である． 

本章では，活発な噴⽕活動を続けるインドネシアの Lokon-Empung
において，ブルカノ式噴⽕の広帯域地震，空振，傾斜観測を⾏う．2.2 節では
Lokon-Empung で観測された爆発地震の初期位相に着⽬した研究を⾏い，メカ
ニズムや震源の⽕⼝からの深さ，規模，空振との励起時間差の推定を⾏う．得
られた結果から，先⾏研究におけるブルカノ式噴⽕の爆発過程の特徴の共通
点，相違点，概念的モデルに関しての議論を⾏う．⼀⽅，地震波解析で推定さ
れるメカニズムは，震源域における巨視的な⼒系を反映したのみである．その
ため，メカニズムから初期位相を励起する⽕道内の物理過程を⼀意に推定する
ことは容易ではない．ブルカノ式噴⽕によるマグマの破砕現象は，衝撃波管問
題を応⽤したモデル化がなされている．2.3 節では，爆発地震の初期位相に関
連する知⾒を得る⽬的で，弾性管を伝搬する衝撃波と，励起される周辺変位の
数値計算を⾏う．計算結果と実際の観測波形の両者の特徴を⽐較し，爆発地震
の初期位相を励起する⽕道内の物理過程についての議論を⾏う． 
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2.2 Lokon-Empung でのブルカノ式噴⽕の観測と地震波解析 
2.2.1 Lokon-Empung での臨時観測 
 Lokon-Empung はインドネシアのスラウェシ島の北部，ミナハサ半島
に位置する活⽕⼭である(図 2.2.1a)．⼭体は Lokon と Empung で構成され(図
2.2.1b)，⼆つの⼭体の中間に位置する Tompaluan と呼ばれる⽕⼝が現在活動
している．近年は，ブルカノ式噴⽕や連続噴煙，⼩規模の⽕砕流が繰り返し発
⽣しており(Yasa et al., 2012)，主要なマグマの組成は安⼭岩との報告がなされ
ている(Morrice et al., 1983)．島弧⽕⼭で安⼭岩マグマを噴出し，ブルカノ式
噴⽕が⾼頻度で発⽣するという特徴は，⽇本における桜島や浅間⼭などの活動
と類似していると⾔える． 
 本研究では，2012 年 9 ⽉から約 1 年にわたり，Lokon-Empung で発
⽣する噴⽕活動の広帯域地震，空振，傾斜観測を⾏った．図 2.2.1b に，臨時観
測における観測点配置を⽰す．広帯域地震観測には，Nanometrics 社製の
Trillium 40 を４台⽤いた．この地震計は，40.2 秒から 85 Hz の間の地震波に
対して⼀様な感度を持つ．全ての地震計は，深さ約 1 m のピット内に設置さ
れ，ピットの底部はモルタル製のプレートを⽔平に敷設しコンクリートで固定
されている．広帯域地震計と併せて，２台の空振計(低周波マイクロフォン)も
臨時観測に⽤いた．空振計は⽩⼭⼯業製の SI 102 であり，0.05‒1500 Hz の圧
⼒変化に対して⼀様な感度を有している．１台の空振計は，インドネシアのエ
ネルギー鉱物資源省の Center for Volcanology and Geological Hazard 
Mitigation (CVGHM)が運営する Kakaskasen Volcano Observatory (KKVO)
に，2012 年９⽉の観測開始時に設置した．もう１台は，2013 年６⽉のデータ
交換時に観測点 WAI に追加した．⾵などに起因するノイズを低減するため，
空振計は 2 台ともプラスチック製のパイプの内部に設置している．広帯域地震
計と空振計のデータは，計測技研製の HKS‒9550 を⽤いて 24 bit の分解能で
A/D 変換され，GNSS(Global Navigation Satellite System)による絶対時刻と併
せて Compact Flash カードに収録される．地震波形，空振波形ともにサンプリ
ング周波数は 100 Hz に設定した．広帯域地震計と空振計に加え，噴⽕に先⾏
する地殻変動を記録するため，ボアホール式の傾斜計 Pinnacle Denali 
(Pinnacle 製)を１台設置した．観測点は⽕⼝に最も近い WAI を選び，深さ 2.7 
m の溶岩層まで到達した塩ビ管の鉛直孔に設置している．この傾斜計は 1 nrad
の分解能を持ち，サンプリング周波数は 1 Hz である．傾斜計のデータは，シ
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リアル LAN 変換装置と無線 LAN によって KKVO まで電送され， KKVO に
設置された PC 内で NPT(Network Time Protocol)サーバから取得した絶対時
間と共に収録される．KKVO 以外の観測点では商⽤電源が確保できないため，
⾞載⽤のカーバッテリーとソーラーパネルを⽤いて観測機器に電⼒を供給し，
連続観測を⾏った． 
 
2.2.2 観測データの概要 
 約１年間の臨時観測によって，若⼲の⽋損はあったものの概ね良好な
連続記録を収録することができた．KKVO の職員が地震波形と⽬視，映像で確
認した噴⽕リストと，本研究による地震，空振の連続記録を照合することで， 
56 の噴⽕に伴うシグナルを特定した．地震，空振記録の波形的特徴から，それ
らイベントを以下の４つに分類した． 
 

Explosion (EX)：13 イベント(図 2.2.2a) 
    EX に分類されるイベントは，初動の明瞭な⽴ち上がりと，振幅
の指数関数的な減衰が地震波形において特徴的である．同時に観測され
る空振波形も，鋭いパルス状の増圧相を⽰す．以上の特徴から，ブルカノ
式噴⽕の爆発過程に伴うシグナルであると判断できる． 

 
Explosion + Tremor(ET)：29 イベント(図 2.2.2b) 
    ET に分類されるイベントは，EX と同じ特徴を持つ爆発的な地
震動に引き続いて，連続的な振動が記録されているのが特徴である．図
2.2.2b に⽰す 11 ⽉ 28 ⽇のイベントでは，P 波初動の 40 秒後に連続微
動が始まり，100 秒ほど継続する．空振波形からも連続的な振動を認め
ることができ，連続的な⽕⼭灰放出(連続噴煙過程)に伴うシグナルであ
るとみなすことができる． 

 
Obscure Explosion(OE)：７イベント(図 2.2.2c) 
    地震，空振波形の両⽅において，初動から振幅が徐々に増⼤す
るのが OE に分類されるイベントの特徴である．これらイベントの最⼤
振幅は，地震，空振波形ともに EX や ET に分類されるイベントに⽐べ
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ると⼩さい傾向にある(図 2.2.3a)．本研究では，爆発の初期過程に着⽬
するため，TR に分類するイベントは解析対象にしない． 

 
Tremor(TR)：７イベント(図 2.2.2d) 
    TR に分類されるイベントは，ET の後続相と同じように，連続
的な微動が地震，空振波形の両者に認められる．地震，空振波形とも
に，最⼤振幅は EX や ET に分類されるイベントに⽐べると⼩さい傾向
にある(図 2.2.3a)．OE に分類されるイベントと同様に，初動部分が不
明瞭なため，TR に分類するイベントも本章の解析対象外とする． 
 

図 2.2.3b には，同定されたイベントの WAI における上下動速度波形の最⼤振
幅を，時系列ごとに⽰す．2012 年 11 ⽉下旬から 2013 年 1 ⽉下旬ごろにかけ
て，多くの噴⽕が発⽣している．2013 年 3 ⽉ごろに再度噴⽕の頻度が上昇す
るが，その後の噴⽕活動は低下していることが読み取れる． 

初動の明瞭なイベント(EX，ET)の代表例として，2012 年 11 ⽉ 28 ⽇
に発⽣したイベントの，上下動速度波形と空振波形を図 2.2.4a に⽰す．波形は
最⼤振幅でそれぞれ規格化しており，それぞれ観測点の⽕⼝からの⽔平距離ご
とに並べて⽰す．また，図 2.2.4b には，同じ噴⽕に伴う爆発地震の初動部分
の，上下動と⽔平動の３成分の波形を⽰す．⽔平動の２成分は，⽕⼝‒観測点
⽅向を向くラディアル⽅向成分(RAD)と，それに直⾏するトランスバース⽅向
成分(TRA)にそれぞれ回転した波形である．短周期の噴⽕に起因しないノイズ
を低減するため，それぞれの波形を時間領域で⼀回積分し，変位波形に変換し
ている．波形は，P 波初動から 0.65 秒間は⾚⾊に，その後の１秒間は⻘⾊にそ
れぞれ着⾊している．⾚線で⽰した P 波初動は，いずれの観測点においても上
下動成分とラディアル⽅向成分において押しの極性を⽰す．続く⻘線で⽰した
部分の位相は，上下動成分とラディアル⽅向成分の波形は共に引きの極性を⽰
している．トランスバース⽅向成分の振幅は，この部分に関しては他の 2 成分
と⽐べると⾮常に⼩さい．⾚線と⻘線で⽰した部分の波形の粒⼦軌跡を，図
2.2.4c に⽰す．⽔平断⾯では，⽕⼝⽅向からの直線的な振動，上下‒ラディアル
⽅向断⾯においても，⽕⼝直下⽅向に向かう振動がそれぞれ認められる．上下
‒トランスバース⽅向断⾯では，上下⽅向の振動が卓越している．以上の特徴
から，これら初期位相の位相は⽕⼝直下⽅向から伝搬する P 波で構成されてい
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ると判断できる．こうした特徴は，桜島における爆発地震の初期位相の性質と
⼀致する(Uhira and Takeo, 1994; Tameguri et al., 2002)．先⾏研究に従い，押
しの初動部分を P 相，引きの後続相を D 相と以下称することとする． 
 爆発地震の初期位相の周波数ごとの波形的特徴を調べるために，図
2.2.5 には図 2.2.4 と同じイベントの WAI における上下動変位波形に，異なる
カットオフ周波数の因果律を満たすローパスフィルターを施した波形を⽰す．
2.0 Hz のローパス波形では，⽣波形との違いはほとんど⾒られない．1.0 Hz
のローパス波形では，重畳していた短周期のシグナルが取り除かれ，それぞれ
の位相の形状が明瞭になっている．⽮印で⽰した部分の引きの相は，⽕⼝から
の距離と⾳波速度から推定される空振の到達相である．0.5 Hz のローパス波形
では，P 相の振幅はほとんど微⼩になり，後続する D 相の位相が特徴的であ
る．0.2 Hz のローパス波形からも D 相は認められるが，0.5 Hz のローパス波
形と⽐べると最⼤振幅が⼀桁ほど⼩さくなる．0.1 Hz のローパス波形では，D
相の最⼤振幅はさらに⼀桁⼩さくなり，また D 相と空振相の区別がつかなくな
る．以上の波形的特徴をまとめると，初動の P 相は後続する D 相よりも振幅
が⼩さく，1.0 Hz 前後の帯域に主要なシグナルの強度を持つ．D 相は，P 相と
⽐べるとより広い帯域に信号の成分を持ち，初期位相の中でもっとも特徴的な
位相と⾔える．空振による地震波形への影響を避けるため，以下では爆発地震
の初期位相の 0.2‒1.0 Hz の帯域に着⽬する． 

図 2.2.4 と図 2.2.5 では，振幅の⼤きな 2012 年 11 ⽉ 28 ⽇のイベント
を例に初期位相の波形的特徴を⽰した．しかし，Lokon-Empung で発⽣するブ
ルカノ式噴⽕の普遍的な性質を議論するには，これら特徴が他のイベントにお
いても共通であるのかどうかを調べる必要がある．そこで，EX と ET に分類
されるイベントの地震波形の初期位相の相似性を，相互相関関数を⽤いて調べ
た．相互相関関数の計算には，P 波着震から３秒間の変位波形に，0.2‒1.0 Hz
のバンドパスフィルターを施した波形を⽤いる．図 2.2.6 には，例として上下
動成分の変位波形を⽤いた相互相関関数の最⼤値の，2.2.3 節の解析で⽤いる
イベントごとの組み合わせを⽰す．相互相関関数の最⼤値は，全てのイベント
ペアの平均値で 0.92 という⾼い値が得られている．表 2.2.1 には，全てのイベ
ントペアによる相互相関関数の最⼤値の平均値を，各観測点での成分ごとにま
とめている．これらの結果から，爆発地震の初期位相は概ね共通の波形的特徴
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を有しており，P，D 相は Lokon-Empung で発⽣する爆発地震に共通の位相で
あるとみなすことができる． 

 
2.2.3 D 相の波形解析 

粒⼦軌跡の解析から，爆発地震の初動部分(P，D 相)は⽕⼝直下⽅向
から伝搬する P 波で構成されていることが明らかになった．しかし，P 相の振
幅が微⼩なイベントも存在するため，P 相は複数のイベントを対象にした定量
的な解析には不向きである．以下では，D 相の 0.2‒1.0 Hz の成分に対して波形
解析を⾏い，メカニズムと⽕⼝からの深さ，モーメントの規模，震源時間関数
の形状を推定する．解析に先⽴ち，観測点ごとの観測波形の振幅の増幅率の補
正を，遠地地震記録を⽤いて⾏った．いずれの観測点も，熱帯の⼟壌の上にモ
ルタルを敷いた上に地震計を設置しているため，定量的な地震波解析には振幅
の増幅特性の評価と補正が必要である．以下では，Mayeda et al. (1991)の⼿法
に従い，遠地地震のコーダ波部分を⽤いて各観測波形の振幅の増幅率を評価し
た．遠地地震は，アメリカ地質調査所の地震カタログを⽤い(U.S. Geological 
Survey, 2013)，⽕⼝から震央距離が 150 km 以上の５つの遠地地震を採⽤し
た．評価に⽤いるコーダ波は，遠地地震の発震時間から S 波の⾛時から２倍の
時間が経過した時間から 60 秒間とした．図 2.2.7 に，2012 年 12 ⽉ 17 ⽇に
Tompaluan ⽕⼝から 248 km 離れた地点で発⽣した遠地地震の，各観測点にお
けるコーダ波のパワースペクトルを成分ごとに⽰す．いずれの成分においても
AGO における観測波形が最も増幅特性が低い．よって，AGO での観測波形を
基準とし，WAI，TIN，TAR の各成分の 0.2‒1.0 Hz の帯域の振幅を補正し
た． 

臨時観測網には４点の地震観測点しかないため，先⾏研究で⾏なわれ
ているモーメントテンソルインバージョン法で解析を⾏うには不適当である．
そこで，合成地震波形を⽤いた波形フィッティングを⾏い，D 相の解析を⾏
う．表 2.2.2 には，遠地地震による補正を施した後の D 相の 0.2‒1.0 Hz のラデ
ィアル成分の各観測点における振幅，⽕⼝からの⽔平距離，またそれらを⽤い
た Reduced Displacement (RD, McNutt, 1992)を表す．RD の値は，概ね 31‒
79 cm2 の範囲に収まるため，⽔平的に等⽅的な引きの相を励起するメカニズ
ムで説明できると仮定する．メカニズムの候補としては，等⽅収縮，円筒収
縮，鉛直下向きのシングルフォースの３つを仮定する．いずれのメカニズム
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も，爆発地震の先⾏研究によってメカニズムとして推定されているものであ
る．等⽅収縮と円筒収縮によるモーメントMは，モーメントテンソルによって
それぞれ式(2.1)と式(2.2)のように表すことができる． 
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Δ𝑉，𝜆，𝜇は, 体積変化量とラメの定数をそれぞれ表す．合成地震波形は，
Ohminato and Chouet (1997)の⼿法に従い，地形を考慮した３次元有限差分法
によって計算する．Lokon-Empung 周辺の地形データは，SRTM-3(U.S. 
Geological Survey, 2013)によって公開されている地形データを⽤いる．この地
形データの解像度は約 90 m であり，差分計算における計算のグリッド幅の 40 
m よりも解像度が粗い．そのため，GMT(Wessel and Smith, 1991)に実装され
ている surface コマンドを⽤いて地形データを線形補間し，地形データの解像
度と差分計算のグリッド幅を合わせている．計算には均質媒質を仮定し，P 波
速度と S 波速度，媒質密度はそれぞれ 2700 m/s, 1624 m/s, 2500kg/m3 と設定
している．これら値は，KKVO において⽕⼭性地震の震源決定に⽤いられてい
るパラメータである(Yasa et al., 2012)．計算領域は⽕⼝(1°21′52″ N, 
124°47′57″ E)を中⼼に 16 km×16 km とし，深さ⽅向は Lokon の⼭頂から
深さ 8 km までとする．震源の⽔平位置は⽕⼝の直下と仮定し，地表から深さ
4 km までの領域に 80 m 間隔の点震源を仮定する．震源時間関数には，式(2.3)
と式(2.4)で表される one-cosine と half-cosine の⼆つ仮定して計算を⾏う． 
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t/は震源時間関数のパルス幅を規定する定数で，単位は秒である．one-cosine
の時間関数は，震源における⼒系が地震波の励起の後に元の状態に戻る過程を
表す．⼀⽅で，half-cosine の時間関数の場合は，⼒系は最初の状態には戻らな
い過程を表す．Ohminato and Chouet (1997)によれば，計算の安定化条件とし
て，⼀波⻑ごとに 25 点以上の格⼦点が必要とされる．よって，本研究でもこ
の条件を満たすよう，式(2.3)と式(2.4)のt/を 0.1 刻みで変化させた波形を計算
する． 

観測点数が限定されている本研究では，震源位置を⽕⼝の直下と仮定
して解析を⾏う．しかし，爆発地震の各観測点での P 波着震時間差は，⽕⼝直
下からの均質な地震波の伝搬では説明ができない．例えば，2012 年 11 ⽉ 28
⽇のイベントの場合，P 波初動を⽤いた震源決定を，hypomh(Hirata and 
Matsuʼura, 1987)を⽤い，P 波速度を 2700 m/s と仮定して⾏った場合，震源は
⽕⼝から⽔平距離で 800 m 離れた海抜下 2.4 km の領域に推定される．もし⽕
⼝直下に震源を仮定した場合，各観測点での⾛時を満⾜する P 波速度は，それ
ぞれ以下のようになる；WAI 2.2 km/s, TIN 2.3 km/s, TAR 2.7 km/s, AGO 3.2 
km/s．この程度の⽕⼭体の地震波速度の不均質性は，他の⽕⼭でも報告例があ
るため(例えば，⼋⽊原・他，2010)，震源の⽔平位置を⽕⼝直下とすることは
妥当であるとする．波形フィッティングは，観測波形と合成波形の上下動の D
相の位相が合うように設定し，⽔平動に対しても同じ時間窓を採⽤する．観測
波形における初動部分の波形は P 波で構成されていることから，D 相のモーメ
ントの強度の推定には，上下動成分とラディアル成分のみを⽤いる．その強度
は，以下の式で定義される． 
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𝑁1と𝑢34 (max)，𝑢3:(max)は，それぞれ観測点の数，観測波形の D 相の最⼤振
幅，合成波形の D 相の最⼤振幅を表す．合成波形の単位強度は，等⽅収縮と円
筒収縮の場合は 1.0×1012 Nm，鉛直下向きのシングルフォースの場合は 1.0×
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1010 N とする．等⽅収縮と円筒収集の場合は，単位モーメント𝑀<は以下の形式
で表現される． 
 

 ),(
2
1

210 mmM +=  (2.6) 

 
𝑚>と𝑚?は，モーメントテンソルの対⾓成分の最⼤成分を表す(Jost and 
Herrmann, 1989)．合成波形のサンプリングは，観測波形と同じく 100 Hz に
合わせ，観測波形と同様に因果律を満たす 0.2‒1.0 Hz のバンドパスフィルター
を施している．波形フィッティングの評価は，以下の式で表現される残差𝑒に
よって表現される(Ohminato et al., 1998)． 
 

 ,

))Δ((

))Δ()Δ((
1

1
2

1 1

2

2

1 1

2

∑
∑∑

∑∑

=

=

=
−

=
r

s

s

N

n
N

p

o
n

N

p

s
n

o
n

r
tpu

tputpu

N
e  (2.7) 

 
式(2.7)において，𝑢3:と𝑢34は，𝑛番⽬の観測点における振幅補正後の観測波形の
振幅と，理論波形の振幅である．また∆𝑡と𝑁1，𝑁4は，波形のサンプリング間隔
と⽐較に⽤いる波形の数，波形のサンプリング総数をそれぞれ表す．波形フィ
ッティングの評価も，モーメントの推定と同じく上下動とラディアル⽅向の 2
成分の波形のみを⽤いる． 

解析に先⽴ち，波形フィッティングの精度の評価を，合成波形を仮想
の観測波形として扱い⾏った．⽤いる試験波形は，先述の有限差分法によって
計算された合成波形を⽤い，海抜 40 m での円筒収縮による観測波形を⽤いて
いる．また震源時間関数は，式(2.4)で⽰される half-cycle 型で，t/ = 0.5の関数
を使⽤している．実際の連続波形記録には，噴⽕に起因しないノイズも記録さ
れている．この観測波形に⾒られるノイズを乱数によって表現し，試験波形に
重畳させた．その振幅は，実際の観測波形における各観測点での S/N ⽐
(Signal-to-Noise ratio)に合わせた(WAI, 100; TIN, 100; TAR 10; AGO 10)．図
2.2.8 に，評価試験の結果を⽰す．試験波形の震源やメカニズム，震源時間関
数とその時定数t/が適切に推定されている．推定された D 相のモーメントは，
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試験波形のモーメントに⽐べて 3 %ほど⼤きく推定されているが，この程度で
あれば無視できる範囲であるとみなす． 

 
2.2.4 波形解析の結果 

D 相の解析には，EX と ET に分類されるイベントの中から，S/N ⽐
の良い 25 のイベントを選んだ．表 2.2.3 にその波形解析の結果を⽰す．誤差範
囲は，先⾏研究にならい最⼩の残差𝑒の 3 %の範囲としている(例えば，Chouet 
et al., 2005)．22 イベントにおいて，円筒収縮と half-cosine 型の震源時間関数
の組み合わせによって最⼩の残差𝑒が得られた．それらの震源位置は，海抜 40 
m から-200 m の範囲に位置している．⽕⼝の海抜がおよそ 1100 m であるこ
とから，これらの震源は⽕⼝から深さ 1.0‒1.3 km に位置していると⾔える．等
⽅収縮と half-cosine 型関数で最⼩の残差𝑒を得る 3 イベントは，震源の深さが-
680 m から-920 m の範囲に位置する．これらイベントでは，AGO における観
測波形の S/N ⽐が⽐較的悪いため，その影響が解析結果に表れている可能性が
ある．⼀⽅で，AGO での S/N ⽐が良好なイベントでは，いずれも円筒収縮で
最適解が得られている．それゆえ，円筒収縮というメカニズムが Lokon-
Empung の D 相の解であると解釈する．円筒収縮によって推定されたモーメン
トの範囲は 0.74‒6.03×1012 Nm であり，これは媒質の剛性率を 6.6 GPa と仮
定すると，148‒1197 m3 の体積変化量に相当する．図 2.2.9 には，波形フィッ
ティングの例を⽰す．上下動成分とラディアル成分の D 相の観測波形がよく説
明されている．観測波形では，⽕⼝から最も遠い AGO における上下動成分
と，ラディアル成分の位相がずれている．このような位相のずれは，地震波速
度の遅い媒質が地表付近に存在することで⽣じているのかもしれない(例え
ば，Pujol, 2003)． 

 
2.2.5 議論 
2.2.5.1 P，D 相の励起過程 

波形解析では，D 相の観測波形は⽕⼝から深さ 1.0‒1.3 km の領域に
おける円筒収縮で説明できることが明らかになった．桜島の爆発地震の D 相
は，⽕⼝から約 2 km の深さにおける円筒収縮で説明されている(Uhira and 
Takeo, 1994; Tameguri et al., 2002)．桜島での D 相の体積収縮量は，Uhira 
and Takeo (1994)によって 2000‒6000 m3，Tameguri et al. (2002)によって
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230‒1100 m3 とそれぞれ推定されており，本研究が Lokon-Empung の D 相に
対して推定した体積変化量と⽐べると⼤きい傾向にある．Tameguri et al. 
(2002)は，D 相に先⾏する P 相についてもモーメントテンソルインバージョン
法によって解析を⾏っており，D 相と同じ深さでの等⽅的な膨張によって波形
を説明している．これら桜島の爆発地震の波形と，Lokon-Empung の爆発地震
の波形の特徴は極めて似通っている．図 2.2.10 には，Lokon-Empung の P 相
を，桜島と同じく D 相と同じ深さにおける等⽅膨張と仮定し，振幅⽐から P
相のモーメントを推定した結果と，D 相のモーメントの関係を⽰す．同時に，
Tameguri et al. (2002)によって推定された桜島の爆発地震の P 相と D 相のモ
ーメントも⽰す．D 相と P 相のモーメント⽐(𝑀F/𝑀H)は，Lokon-Empung の⽅
が桜島のものと⽐べると 2 倍程度⼤きいことが⾔える． P 相と D 相の物理的
解釈について，Tameguri et al. (2002)は泡の破裂(P 相)と，物質が⽕道上⽅へ
と移動するために⽣じる⽕道の減圧(D 相)，とそれぞれ解釈している．Uhira 
and Takeo (1994)は，⽕道を閉塞していた構造の破壊(P 相)と，その下部に蓄
積されてたガス，ガスを多量に含むマグマの移動による⽕道の減圧(D 相)，と
それぞれ解釈している．どちらの研究も，D 相については物質の移動による⽕
道の減圧に伴い励起されていると解釈している．図 2.2.10 に⽰した通り，振幅
⽐から推定される P 相のモーメント量は，D 相のものと⽐べると⼀桁ほど⼩さ
い．そのため，仮に P 相が増圧過程によって励起されているとすると，P 相の
増圧量では D 相の減圧量の全て説明することはできない．そのため，D 相の
励起によって解放されている圧⼒は，噴⽕前に⻑い時間をかけて⽕道に蓄積さ
れているものと考えられる．Nishimura and Chouet (2003)は，以下に⽰す⼆つ
の⽕道内の状況を仮定し，⽕道内でのマグマの移動が励起する地震動の数値計
算を⾏っている．最初に，⽕道が⽕⼝付近までマグマで満たされていた場合を
仮定する．この場合に励起される地震波の初動部分は，⽕道⽅向に収縮する変
動が卓越するという計算結果が得られている(Nishimura and Chouet, 2003)．
しかし，この結果では震源が⽕⼝から数キロの領域に推定されるという観測波
形の特徴を説明することができない．仮定されたもう⼀つの状況は，⽕道内を
マグマが深さ 500 m の領域から上昇する場合である．この場合も，初動部分は
収縮する変動が数値計算によって得られているが，波形の形状は本研究が D 相
の震源時間関数として推定した half-cosine 型の震源時間関数と類似している．
よって，Nishimura and Chouet (2003)によって仮定された⼆つの状況のうち，
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後者の⽅が実際の爆発過程における⽕道内の状況に近いのかもしれない．
Ohminato et al. (2006)は，浅間⼭における爆発地震の初動部分のメカニズムと
して，⽕⼝から深さ 200 m より浅い領域に作⽤する鉛直下向きのシングルフォ
ースを推定している．この下向きのシングルフォースは，噴⽕初期に⽕道を閉
塞していた蓋が外れることによる反作⽤の⼒と解釈されている．本研究でも，
D 相のメカニズムとして鉛直下向きのシングルフォースを仮定したが，Lokon-
Empung の D 相は円筒収縮の⽅が観測波形をよりよく説明できることが解析で
⽰されている．P 波初動に着⽬した場合，浅間⼭の爆発地震の震源も⽕⼝から
1.5‒2 km の深さの領域に推定されている(Ohminato et al., 2006)．Ohminato et 
al. (2006)は，桜島と浅間⼭での爆発地震の解析で得られているメカニズムの違
いについて，マグマの粘性やガス分率などの違いに起因する可能性に⾔及して
いる．Ohminato et al. (2006)は，⽕⼝から⽔平距離で 1 km の地点での広帯域
地震記録も解析に⽤いている．Lokon-Empung や桜島の場合は，最も⽕⼝に近
い観測点は⽔平距離で 1.7‒2 km 程度に位置しているため，こうした観測点分
布による違いも，推定される解に影響を及ぼしているかもしれない． 

 
2.2.5.2 爆発地震と空振の励起時間の⽐較 

図 2.2.11 に，2013 年７⽉ 22 ⽇に発⽣したブルカノ式噴⽕の爆発過程
に伴う上下動速度波形，空振波形を⽰す．このイベントは，空振計が２台稼働
している期間に発⽣した数少ないブルカノ式噴⽕の⼀つである．TAR の広帯域
地震記録は，観測点におけるケーブルの断線により，この噴⽕時のデータは⽋
損している．爆発地震と空振の励起時間差に着⽬した研究では，全ての研究が
爆発地震の励起が先⾏することを報告している(例えば，Minakami et al., 1970; 
Ishihara, 1985)．図 2.2.11 では，WAI と TIN の P 波初動の着震時間から，こ
の領域での⾒かけの P 波伝搬速度は 3000 m/s と読み取れる．また，WAI と
KKVO における空振波形の初動，TIN の上下動速度波形における空振の到達相
から，空振の⾒かけの伝搬速度は 354.6 m/s と推定される．簡単のため，両者
の励起源を⽕⼝と仮定すると，地震波の励起は空振の励起に⽐べておよそ１秒
先⾏することが読み取れる．⽕⼝近傍では，空振は⾳波ではなく衝撃波として
伝搬していることが期待される (Ishihara, 1985; Yokoo and Ishihara, 2007)．そ
のため，励起の時間差は１秒以上になることが想定される．WAI と KKVO の
⼆点の空振計で同時に観測された噴⽕は 3 イベントでしかないので，KKVO の
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空振計と WAI の上下動速度波形の着震時間差を⽤い，爆発地震と空振の励起
時間差を調べた．図 2.2.11 に⽰したイベントの場合，WAI と KKVO での着震
時間差は 15.10 秒となる．図 2.2.11 で推定した地震波と⾳波の伝搬速度を⽤い
ると，もし両⽅の波動が⽕⼝において同時に励起された場合には，着震時間差
は 13.95 秒となる．EX と ET に分類される全てのイベントの着震時間差の平均
は，14.93 秒となり，⾒かけ上は爆発地震の励起が 0.5‒2.1 秒先⾏している．ま
た，爆発地震の震源を，D 相の解析で推定した⽕⼝から深さ 1.0‒1.3 km の領
域とすると，励起の時間差は 0.8‒2.5 秒となる．断熱過程においては，⾳速は
以下の式で表すことができる(Crawford, 1968)． 

 

 ,MRTc γ=  (2.8) 

 
ここで，γ，𝑅，𝑇，𝑀の記号は，⽐熱⽐，ガス定数，絶対気温，分⼦量をそれ
ぞれ表す．⼤気中の空振の伝搬に関して，γ = 1.4，𝑅 = 8.3 JK-1mol-1，𝑇 = 
288‒308 K，𝑀 = 28を仮定すると，⽕⼝から KKVO までの距離 5135 m に対し
て，14.3‒14.8 s という伝搬時間を得る．また，絶対気温を𝑇 = 293 K に固定し
た場合，±5 m/s の⾵速によって，伝搬時間は±0.5 s ほど変化する．このよう
な誤差を考慮しても，爆発地震の励起の⽅が，⽕⼝での空振の励起に⽐べて先
⾏しているとみなすことができる． 
 
2.2.5.3 Lokon-Empung の爆発過程の概念モデル 
 以下では，臨時観測で得られた観測データと解析結果を基に，Lokon-
Empung におけるブルカノ式噴⽕の爆発過程について議論する．先に述べた通
り，ブルカノ式噴⽕に先⾏する⼭体膨張が，多くの⽕⼭において観測されてい
る(Ishihara, 1990; Nishi et al., 2007; Iguchi et al., 2008; Lyons and Waite, 2011; 
Nishimura et al., 2012; Nishimura et al., 2013)．⼭体膨張は，浅部⽕道の閉塞に
よる増圧を反映しているとの共通理解が得られている．またいくつかの⽕⼭に
おいては，噴⽕に先⾏する地殻変動が噴⽕の直前に膨張から収縮に転じるとい
う特徴が報告されている(Iguchi et al., 2008; Inza et al., 2014)．この噴⽕直前の
収縮は，形成されたガス溜まりからガスが漏れ出すという現象に対応すると推
測されている．本研究では，WAI にボアホール式傾斜計を設置し，連続地殻変
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動観測を⾏った．データの質は良好であり，潮汐変化に伴う地殻変動を記録す
るほどの精度を有している．しかし，連続データからは，噴⽕に先⾏する優位
な地殻変動を認めることはできない．他の⽕⼭における噴⽕に先⾏する地殻変
動は，⽕⼝から数百メートルの地点(例えば，諏訪之瀬島，Semeru)，もしくは
観測坑道内に設置された⾼感度の常設観測設備によって捉えられている(桜
島)．傾斜計を設置した WAI は，⽕⼝から 1.68 km 離れており，また⽕⼝と観
測点の間には Lokon の⼭体が存在している．これらの要因が，WAI における
地殻変動に影響を与えたかもしれない．いずれにせよ，本研究で得られたデー
タからは，爆発過程に先⾏する⽕道閉塞に対応する特徴を⾒出すことはできな
い (図 2.2.12a)． 
 爆発過程は，P 相の励起で開始される(図 2.2.12b)．爆発地震の初期位
相の粒⼦軌跡の性質から，P 相は D 相と同じ領域で励起されていることが⽰唆
される．また，極性が全観測点において押しであることから，桜島などでの先
⾏研究と同様に，膨張によって説明されるメカニズムを有していることが推測
される． 

P 相の励起に引き続いて，D 相による円筒収縮が発⽣する(図
2.2.12c)．その位置は，⽕⼝から深さ 1.0‒1.3 km の領域に推定される．D 相と
P 相のモーメント⽐(𝑀F/𝑀H)，またその⽕⼝から深さは，Lokon-Empung では
11.89 と 1.0‒1.3 km と推定される． Lokon-Empung と同様の初期位相の性質
を有している桜島の爆発地震の場合は，D 相と P 相のモーメント⽐(𝑀F/𝑀H)は
5.46，⽕⼝底からの深さはおよそ 2 km と推定されている．これら初期位相の
特徴について，他の⽕⼭におけるデータを交えながら⽐較研究を進めること
で，これら値が意味する物理過程の解釈や，爆発地震のスケーリング関係につ
いての議論を⾏うことができるかもしれない． 

空振波形には，EX や ET に分類されるイベントに伴うパルス的な増
圧相に先⾏して，0.1‒1.4 s ほどの継続時間の有する微弱な先⾏相が認められる
(図 2.2.12c，図 2.2.13)．こうした先⾏相は，桜島や諏訪之瀬島でも認められて
おり，噴⽕に先⾏する⽕⼝底の隆起によって励起されていることが⽰されてい
る(Yokoo et al., 2009; Yokoo and Iguchi, 2010)．この⽕⼝底の隆起は，P 相と
D 相によって⽕道の極浅部に伝搬した圧⼒波が励起したものと解釈されてい
る．Lokon-Empung における爆発過程でも，類似するダイナミクスでこの先⾏
相が励起されている可能性がある． 
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桜島における爆発地震の先⾏研究では，D 相に続く位相は⽕⼝底から
深さ 0.25‒0.5 km の領域での膨張と収縮(LP 相)によって説明されている(図
2.2.12d)(Tameguri et al., 2002; Yokoo et al., 2009)．LP 相と空振の励起はほぼ
同時であり，両者の⼤きさに正の相関があることから，LP 相は⽕道浅部に形
成されたガス溜まりの爆発を反映したものと解釈されている．先⾏相について
の記述でも触れた通り，P，D 相の励起によって⽣じた圧⼒波が，より⽕⼝浅
部に形成されたガス溜まりの爆発を励起するとの考え⽅が，複数の先⾏研究で
提唱されている(Ishihara, 1985; Tameguri et al., 2002; Iguchi et al., 2008; Yokoo 
et al., 2009; Yokoo and Iguchi, 2010)．同様のダイナミクスを仮定した場合，
Lokon-Empung での P 相と空振の励起の時間差を考慮すると，⽕道を伝搬する
圧⼒波の伝搬速度はおよそ 1.0 km/s 以上であると推定される．Tameguri et al. 
(2002)も，桜島での爆発地震を対象に 1.4‒1.9 km/s との推定値を得ている．こ
こで，P，D 相が励起される領域が⽕⼭ガスで満たされている場合を仮定す
る．⽕⼭ガスの主成分は多くの場合⽔であり，単純のためにガス温度を 800 K
と仮定する(例えば，Ohba et al., 1994)．γ = 1.31，𝑅 = 8.32 JK-1mol-1 と仮定す
ると，式(2.8)を⽤いてガス中の⾳速は 696 m/s と求めることができる．この値
では，実際の爆発地震と空振の励起時間差を説明することはできない．⼀⽅
で，⾳速を超える衝撃波で⽕道内を伝搬すれば，マッハ数 1.4 程度の流速で観
測データにおける時間差を説明できる．次に，⽕道が⽕⼝底付近までマグマで
満たされていた場合を考える．Murase and McBirney (1973)では，溶融した安
⼭岩内の弾性波速度を 2.3‒2.5 km/s と推定している．マグマがガスを含む場合
は，弾性波速度が下がることから，最初の仮定と同様に観測値を説明できるか
もしれない．よって，推定される圧⼒波の伝搬速度の観点から⽕道内の状況を
⼀意に推定することは容易ではなく，他の観測量などを考慮する必要があると
⾔える． 
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表 2.2.1. 爆発地震の初期位相の相互相関関数の最⼤値の，波形解析に⽤いた
25 イベント全てのペアによる平均値 

 
  UD RAD TRA 

AGO 0.77 0.86 0.67 
TAR 0.78 0.85 0.62 
TIN 0.86 0.85 0.88 
WAI 0.92 0.85 0.72 
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表 2.2.2. 振幅補正後の D 相の振幅と Reduced Displacement 
 

  WAI TIN TAR AGO 

D phase amplitude 
(0.2-1.0 Hz: 10e-06 m) 

13.33 6.96 5.60 1.32 

Distance from 
Tompaluan crater (km) 

1.68 2.57 3.66 6.80 

Reduced displacement 
(cm2) 

79.41 63.42 72.68 31.82 

 
2012 年 11 ⽉ 28 ⽇に発⽣したブルカノ式噴⽕に伴う爆発地震の値を⽰す． 

  



 

 28 

 
表 2.2.3. 推定された震源時間関数，震源位置，モーメント，波形タイプ 

 

No  Date LT MECH STF tp e 
Elevation 

(m) 

Seismic 

moment 

(10e+12 Nm) 

VC (m3) Type 

1 Nov. 21, 2012 9:51 CC half cosine 0.4 1.01 -200 ± 80 3.74 ± 0.02 743 ± 5.6 ET 

2 Nov. 28, 2012 10:05 CC half cosine 0.4 0.74 40 ± 80 6.03 ± 0.02 1197 ± 5.2 ET 

3 Dec. 1, 2012 16:11 CC half cosine 0.4 1.1 -200 ± 80 3.35 ± 0.02 665 ± 4.4 ET 

4 Dec. 3, 2012 15:42 CC half cosine 0.4 0.77 -200 ± 0 3.23 ± 0.27 641 ± 54.2 ET 

5 Dec. 6, 2012 17:18 CC half cosine 0.4 0.83 -200 ± 80 1.60 ± 0.13 319 ± 25.8 ET 

6 Dec. 8, 2012 23:01 CC half cosine 0.4 1.01 -200 ± 0 1.26 ± 0.01 250 ± 2.7 ET 

7 Dec. 11, 2012 12:09 CC half cosine 0.4 1.07 -200 ± 0 3.16 ± 0.07 628 ± 14.0 ET 

8 Dec. 17, 2012 12:09 CC half cosine 0.4 0.88 -200 ± 80 2.85 ± 0.04 567 ± 8.6 ET 

9 Dec. 22, 2012 18:04 CC half cosine 0.4 0.68 200 ± 160 1.09 ± 0.22 217 ± 45.1 ET 

10 Dec. 24, 2012 9:11 CC half cosine 0.5 0.68 -200 ± 80 1.86 ± 0.35 369 ± 69.7 EX 

11 Dec. 24, 2012 17:24 CC half cosine 0.4 3.96 -200 ± 80 1.85 ± 0.03 368 ± 7.8 EX 

12 Dec. 27, 2012 14:02 CC half cosine 0.4 1.19 -200 ± 80 0.74 ± 0.03 148 ± 12.1 EX 

13 Dec. 29, 2012 21:04 IC half cosine 0.4 0.98 -920 ± 560 0.92 ± 0.09 50 ± 4.9 ET 

14 Jan. 1, 2013 16:56 IC half cosine 0.4 1.43 -680 ± 320 1.42 ± 0.77 78 ± 42.2 EX 

15 Jan. 8, 2013 4:09 CC half cosine 0.4 1.04 -200 ± 160 2.24 ± 0.04 446 ± 8.2 ET 

16 Jan. 8, 2013 9:49 CC half cosine 0.4 0.97 -200 ± 80 3.31 ± 0.26 657 ± 52.2 ET 

17 Jan. 16, 2013 3:02 CC half cosine 0.4 0.89 -200 ± 0 3.67 ± 0.30 729 ± 60.1 EX 

18 Jan. 16, 2013 15:33 CC half cosine 0.4 0.91 -120 ± 80 4.12 ± 0.33 817 ± 67.2 ET 

19 Jan. 16, 2013 19:39 CC half cosine 0.4 0.92 -120 ± 80 3.02 ± 0.27 600 ± 55.1 ET 

20 Jan. 19, 2013 2:22 CC half cosine 0.5 0.75 -200 ± 160 1.67 ± 0.30 332 ± 61.1 ET 

21 Jan. 31, 2013 6:54 CC half cosine 0.4 0.9 -120 ± 80 2.81 ± 0.25 558 ± 50.5 EX 

22 Jan. 31, 2013 10:44 CC half cosine 0.4 0.79 -200 ± 0 4.39 ± 0.35 873 ± 70.4 ET 

23 Feb. 27, 2013 20:51 IC half cosine 0.4 1.05 -680 ± 400 1.64 ± 0.31 90 ± 35 EX 

24 Mar. 10, 2013 5:06 CC half cosine 0.4 0.83 -200 ± 80 1.40 ± 0.11 277 ± 22.6 EX 

25 Apr. 7, 2013 22:53 CC half cosine 0.4 0.91 -120 ± 80 1.73 ± 0.14 344 ± 28.0 ET 
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LT，MECH，STF，CC，IC，Elevation，VC は，現地時間，推定された収縮の
メカニズム，震源時間関数タイプ，円筒収縮，等⽅収縮，震源の標⾼，体積変化
量をそれぞれ表す． 
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図 2.2.1. a)Lokon-Empung の位置するスラウェシ島北部の広域地図．b)Lokon-
Empung における臨時観測での観測点配置． 
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図 2.2.2. 臨時観測で得られた Lokon-Empung の噴⽕に伴う地震，空振波形の分
類．a)EX(Explosion)に分類されるイベントの例．b)ET(Explosion + Tremor)に
分類されるイベントの例．c)OE(Obscure Explosion)に分類されるイベントの例．
d)TR(Tremor)に分類されるイベントの例． 
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図 2.2.3. a)臨時観測で観測された噴⽕に伴う WAI における上下動速度波形と，
KKVO における空振波形の最⼤振幅．b)イベントごとの地震波形の最⼤振幅の
時系列． 
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図 2.2.4. a)2012 年 11 ⽉ 28 ⽇に発⽣したブルカノ式噴⽕の爆発過程に伴う上下
動速度，空振波形．b)爆発地震の初動部分の変位波形．⾚の波形は P 波初動か
ら 0.65 秒間，⻘の波形は後続する 1.0 秒間を⽰す．c)(b)で⽰した変位波形の粒
⼦軌跡． 
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図 2.2.5. 2011 年 11 ⽉ 28 ⽇に発⽣した爆発地震の WAI における変位波形に，
異なるカットオフ周波数を施したローパス波形． 
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図 2.2.6. EX と ET に分類されるイベントを⽤いた相互相関関数の最⼤値．相互
相関に⽤いる波形は，WAI における上下動変位波形の 0.2‒1.0 Hz のバンドパス
波形を使⽤している．番号は表 2.2.3 のイベント番号に従う． 
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図 2.2.7. 遠地地震のコーダ波部分の各成分のパワースペクトル．遠地地震は，
2012 年 12 ⽉ 17 ⽇に発⽣したもので，震源は Tompaluan ⽕⼝から 248 
km(0.649°S, 123.807°E)離れた Mw 6.1 の遠地地震を使⽤している． 
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図 2.2.8. 試験波形を⽤いた波形フィッティングの結果．海抜 40 m における half-
cosine 型関数(t/ = 0.5)の円筒収縮による合成波形を試験波形としている． 
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図 2.2.9. D 相への波形フィッティングの例．観測波形は 2012 年 11 ⽉ 28 ⽇の
イベントを⽤いており，合成波形は海抜 40 m における円筒収縮による波形を⽰
す． 
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図 2.2.10. Lokon-Empung と，桜島(Tameguri et al., 2002)の P 相と D 相のモー
メント⽐の⽐較．Lokon-Empung の P 相のモーメントは，桜島における P 相と
同じく D 相と同じ深さでの等⽅膨張と仮定した場合に，D 相との振幅⽐から推
定される結果を⽰す． 
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図 2.2.11. 2013 年 7 ⽉ 22 ⽇に発⽣したブルカノ式噴⽕の爆発過程に伴う爆発地
震と空振波形．破線は，地震波形と空振波形の着震時から推定される⾒かけ上の
伝搬速度． 
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図 2.2.12. Lokon-Empung でのブルカノ式噴⽕の概念図．a)他の⽕⼭で報告さ
れている，爆発過程に先⾏する⽕道閉塞に伴う諸現象．b)P 相の励起．c)⽕⼝
から深さ 1.0‒1.3 km の領域における円筒収縮の発⽣(D 相)と，空振先⾏相の励
起．d)⽕⼝底での爆発．e)連続噴煙過程の発⽣． 
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図 2.2.13. 2013 年 7 ⽉ 22 ⽇に発⽣したブルカノ式噴⽕の爆発過程に伴う空振
波形における先⾏相． 
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2.3 弾性管を伝搬する衝撃波と周辺変位場の数値計算 
2.3.1 爆発地震の初期位相の解釈 
 前節では，Lokon-Empung で発⽣するブルカノ式噴⽕の観測研究を⾏
い，爆発地震の初期位相に着⽬した地震波解析を⾏った．合成地震波形を⽤い
た解析によって，初期位相に卓越する収縮相(D 相)は，⽕⼝から深さ 1.0‒1.3 
km の領域における円筒収縮で説明できることが明らかとなった．この特徴
は，桜島における爆発地震の特徴と極めて類似している．しかし，こうした地
震波解析で推定される膨張や収縮などのメカニズムは，あくまで震源域での巨
視的な⼒系を反映したものである．推定されたメカニズムを参考に，⽕道内の
物理過程の解釈を与えた研究例(Uhira and Takeo, 1994; Tameguri et al., 2002)
は存在するが，⽕道内の物理過程を⼀意に推定することは容易ではない． 
Nishimura and Chouet (2003)は，圧縮性流体の⽕道内移動によって励起される
地震波の数値計算を⾏い，計算結果と観測波形の特徴を議論している．しか
し，主に波形全体の特徴に着⽬しているため，本研究が着⽬している初期位相
に関する詳細な考察はなされていない． 
 ブルカノ式噴⽕に伴うマグマの破砕現象や表⾯現象は，衝撃波管問題
を応⽤し，実際のマグマや⽕⼭ガスの物性，破砕条件などが考慮した複雑なモ
デル化が⾏なわれている (Turcotte et al., 1990; Woods, 1995; Koyaguchi and 
Mitani, 2005; Alatorre-Ibargüengoitia et al., 2011) ．そこで本節では，爆発地
震の初期位相に関連する知⾒を得る⽬的で，弾性管内における衝撃波管問題
と，同時に励起される周辺変位場の数値計算を⾏う．数値計算による変位場の
特徴，実際の観測波形との相違点などについて議論し，初期位相の励起過程を
考察する． 
 
2.3.2 数値計算の概要 
2.3.2.1 連成問題と OpenFOAM 
 流体と構造体が相互に作⽤しあう運動は，連成問題や FSI(Fluid Solid 
Interaction)などと呼ばれる(例えば，Bazilevs et al., 2015)．連成問題の数値計
算⽅法は，流体か構造体(弾性体)の⽚⽅の運動を解き，その結果を踏まえても
う⽚⽅の側の運動を解くという弱連成法と，両者の運動を同時に解くという強
連成法の⼆つに⼤きく区分される．弱連成法の場合は，既存の数値計算コード
を拡張，応⽤することが容易であるという⻑所があるが，解の収束性が悪くな
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る傾向にあるとされる(Bazilevs et al., 2015)．⼀⽅で強連成法の場合は，既存
の数値計算コードをそのまま⽤いることはできないが，流体と構造体の運動が
同時に解かれることから，弱連成法よりも収束性が⾼いとされる(Bazilevs et 
al., 2015)．本研究は OpenFOAM (Weller et al., 1998)という数値流体計算ツー
ルを⽤い，連成問題の数値計算を⾏う．OpenFOAM には，流体解析や構造解
析⽤のソルバーが多く実装されており，Web 上において GNU General Public 
License の下で公開されている．OpenFOAM における偏微分⽅程式の離散化
には，有限体積法(Finite Volume Method : FVM)が採⽤されている(Jasak, 
1996)．有限体積法とは，計算領域をある微⼩な検査体積(Control Volume)で
分割し，それぞれの検査体積に対して⽅程式を解く⼿法である(例えば，
Feziger et al., 2012)．計算点は検査体積の中⼼部分に与えられるため，検査体
積内の平均値は 2 次精度で得られる．OpenFOAM の拡張版である foam-
extend 3.0 には，強連成法によって連成問題を解く fsiFoam というソルバーが
実装されている(Tukovic et al., 2014)．本研究は，この fsiFoam を利⽤して弾
性管内での衝撃波伝搬と，同時に励起される周辺変位の数値計算を⾏う．公開
されている fsiFoam は⾮圧縮性流体と弾性体の連成のみに対応しているため，
本研究は衝撃波などの圧縮性流体と弾性体の連成を⾏う新たな数値計算コード
の開発を⾏った．単純のため，本研究の数値計算においては流体を⾮粘性の理
想気体に限定して⾏う． 
 
2.3.2.2 衝撃波の数値計算 

公開されている fsiFoam には，対象とする流体の性質に合わせていく
つかの流体計算⽤コードが実装されている．しかし，圧縮性流体を対象とした
コードは存在しないため，本研究では新たに圧縮性流体⽤の計算コード
(sonicFlow)を開発した．開発は，foam-extend 3.0 に実装されている圧縮性流
体⽤のソルバー(sonicFoam, sonicFoamAutoMotion)と，fsiFoam に既に⽤意さ
れている⾮圧縮性流体⽤のコード(pisoFlow)を参考にし，同じく fsiFoam 内の
流体計算⽤コードの改変を試みた Vyzikas (2015)の例などを参照しながら⾏っ
た．新たに開発した sonicFlow では，理想気体の圧縮性流体の運動を，以下に
⽰す 5 つの数式で解く． 
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 PQ
PR
+ ∇ ∙ 𝜌𝐔 = 0	 (2.9) 

 

 P(Q𝐔)
PR

+ ∇ ∙ 𝜌𝐔𝐔 − grad(𝑝) = 0	 (2.10) 

 

 P(Q^)
PR

+ ∇ ∙ 𝜌𝐔𝑒 + 𝑝div 𝐔 = 0	 (2.11) 

 
 𝑒 = 𝑐b𝑇 (2.12) 
 
 𝑝 = 𝜌R𝑇	 (2.13) 
 
式(2.9)は連続の式，式(2.10)は運動量保存の式，式(2.11)はエネルギー保存の
式，式(2.12)は理想気体の内部エネルギー𝑒，式(2.13)は理想気体の状態⽅程式
にそれぞれ相当する．𝑝は圧⼒，𝑇は温度，𝜌は密度，𝐔は流速ベクトル，𝑅は理
想気体の気体常数をそれぞれ表す．sonicFlow では，以上の式を速度と圧⼒を
連成させることによって反復計算を⾏う PISO 法を⽤いて解いている(Issa, 
1985)．流体として理想気体を仮定していることから，重⼒と粘性の効果は無
視できるみなし計算には考慮していない．理想気体の衝撃波管問題は，上の式
を解析的に解くことでも解を得ることができる．図 2.3.1 に，⼀次元解析解
と，弾性体との連成を考慮しない状態での sonicFlow による計算結果を⽰す．
sonicFlow の計算結果については，本章で⾏う数値計算と同じメッシュ形状(図
2.3.3)によって得られた結果の，管内中央部(𝑥, 𝑦 = 10, 10)の値を⽰しており，
図 2.3.1 における横軸は数値計算における z 軸⽅向を⽰す．初期値では𝑧 =

−1000 m を境に圧⼒の異なる領域が仮定されており，上側(−1000 < 𝑧)の圧⼒
は 0.1 MPa，下側(𝑧 < −1000)の圧⼒は 2.1 MPa とそれぞれ設定する．図
2.3.1a では，𝑡 = 0, 0.5, 1.0 秒における圧⼒の空間分布，図 2.3.1b では，𝑡 =

0.5, 1.0 秒における z 軸⽅向の流速の空間分布をそれぞれ⽰す．解析解の圧⼒
分布(点線)では，衝撃波の特徴である圧⼒の不連続⾯が伝搬する様⼦が認めら
れる．sonicFlow による計算結果(実線)では，解析解で認められるほどの圧⼒
の不連続⾯は再現できていない．しかし，振幅値の時空間的な分布は概ね説明
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できている．図 2.3.1b においても，解析解の流速の時空間的な分布(点線)を，
sonicFlow の計算結果(実線)によって概ね説明できていることから，sonicFlow
による計算結果は妥当であるとみなし計算を⾏う．  
 
2.3.2.3 弾性体の運動の数値計算 

弾性体の運動の計算には，fsiFoam に実装されている弾性体計算コー
ドである unsTotalLagrangianStress を⽤いる．この計算コードは，有限変位を
考慮した弾性体の⾮線形運動を，Total Lagrangian 法を⽤いて解く(例えば，久
⽥・野⽥，1995)．衝撃波管問題においては，局所的に⼤きな圧⼒勾配が発⽣
することが想定される．そのような圧縮性流体と弾性体の連成問題を解くため
には，有限変形を考慮するこのコードが適切であるとみなし計算に⽤いる．
unsTotalLagrangianStress では，⼀様なサンブナン体(St. Venant-Kirchhoff 
material)の運動を解く．サンブナン体とは，Green-Lagrange 歪テンソル𝐄と，
第２Piola-Kirchhoff 応⼒テンソル𝚷が，以下の線形関係にある媒質を指す． 

 
 𝚷 = 2𝜇𝐄 + 𝜆tr(𝐄)𝐈	 (2.14) 
 
Green-Lagrange 歪テンソル𝐄は，有限変形を考慮する歪テンソルであり，変位
ベクトル𝐮を⽤いて以下の形式で定義される． 
 
 𝐄 = >

?
	 ∇𝐮 + (∇𝐮)m + ∇𝐮 ∙ (∇𝐮)m  (2.15) 

 
また，第２Piola-Kirchhoff 応⼒テンソル𝚷は，式(2.17)で与えられる有限変形
における変形勾配テンソル𝐅と，Cauchy 応⼒テンソル𝐓の両者と以下の関係を
持つ． 

 
 𝐓 = 	 >

pqr𝐅
𝐅 ∙ 𝚷 ∙ 𝐅m (2.16) 

 
 𝐅 = 𝐈 + (∇𝐮)m (2.17) 
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Total Lagrange 法では，ある基準時間から現時間までの変形を，ラグランジュ
形式で解く．弾性体の運動量保存の式は，ラグランジュ形式によって以下の形
式で表すことができる． 
 

 F
FRs

𝜌𝐮d𝑉t = 𝐧 ∙ 𝐓d𝑆 + 𝜌𝐟x𝑑𝑉tz  (2.18) 

 
ここでは，体積が𝑉，⾯積が𝑆，密度が𝜌である等⽅的な弾性体の検査体積を仮
定する．𝐟xは検査体積に作⽤する外⼒を表す．ある基準時間からの相対的な運
動の形式で整理すると，式(2.18)は以下の形に変形される． 
 

 𝜌<
{𝐯
PR
d𝑉<t}

= 𝒏𝟎 ∙ (𝚷)d𝑆 + 𝜌𝐟x𝑑𝑉tz}
 (2.19) 

 
添字の 0 は，基準時間からの相対的な変化量であることを⽰す．式(2.19)に対
して，式(2.14)，式(2.15)を代⼊し，外⼒項を無視すると，式(2.20)，式(2.21)
が得られる． 
 

 𝜌<
Ps𝐮
PRs

d𝑉< =t}
𝒏< ∙ 2𝜇 + 𝜆 ∇𝐮d𝑆< + 𝒏< ∙ 𝐪d𝑆<z}z}

 (2.20) 

 
 𝐪 = 𝜇 ∇𝐮 m + 𝜆tr 𝐮 𝐈 − 𝜇 + 𝜆 ∇𝐮	
 +𝜇∇𝐮 ∙ ∇𝐮 m + >

?
𝜆tr ∇𝐮 ∙ ∇𝐮m 𝐈 + 𝚷< ∙ ∇𝐮 (2.21) 

 
式(2.20)，式(2.21)が unsTotalLagrangianStress が解く弾性体の構成⽅程式で
ある．  
 
2.3.2.4 流体と弾性体の運動の連成⼿法 

fsiFoam では，流体と弾性体の境界⾯においては流体側と弾性体側の
セル(検査体積)が⼀対⼀に連成し，以下に⽰す条件を満たすよう計算が⾏われ
る． 
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 𝑈� =
���
�R
	 (2.22) 

 
 𝑃� = 𝜎������	 (2.23) 
 

上の 2 式は，式(2.22)が流体の法線速度𝑈�と弾性壁⾯の法線速度���
�R

の連続条

件，式(2.23)が流体の圧⼒𝑃�と弾性壁⾯の法線応⼒𝜎������の連続条件にそれぞ
れ相当する．実際の噴⽕の場合には，噴⽕直前には静岩圧と⽕道内の圧⼒が境
界⾯において平衡状態にあることが期待される．そのため，式(2.23)で⽰され
る境界条件を𝑡 = 0において満たすには，静的な状態における周辺変位を事前に
計算しておく必要がある．しかし，本研究は爆発過程において励起される変位
場に着⽬するため，式(2.23)において与える流体側の圧⼒𝑃�を，その地点にお
ける𝑡 = 0での圧⼒𝑃<からの相対的な圧⼒変動として，𝑃� = 𝑃 − 𝑃<として境界条
件を解く．以下では，ある時間ステップでの流体側と構造体の連成における⼀
連の⼿順を⽰す． 
 

ステップ 1. 流体側メッシュの移動 
 流体側メッシュと弾性体側変位の，境界⾯における変位の誤差を評価
する．境界条件より，流体側メッシュと弾性体変位は境界⾯において連続
でなくてはならないため，境界に⽣じている変位の分だけ流体側メッシュ
を変形させる．メッシュの変形における変形速度ベクトル𝐔�q��は，式
(2.24)によって⽰される． 
 

 𝐔�q�� =
>
�s
∇?(𝐔x���p���)	 (2.24) 

 
 𝐔 = 𝐔/�q − 𝐔�q��	 (2.25) 

 
式(2.24)における𝑙は境界⾯からの距離を⽰す．式(2.25)における𝐔/�qが前
のステップにおける流体領域の流速ベクトル，𝐔がメッシュ変形後の流体
領域の流速ベクトルである． 
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ステップ 2. 流体の運動の計算 
 ステップ 1 において変形した流体メッシュを⽤いて，流体の運動を解
く．この際に，境界⾯での連続条件に関する流体側の圧⼒が導出される． 
 
ステップ 3. 構造体の運動の計算 
 ステップ 2 において決定される流体側の境界⾯での圧⼒を⽤い，構造
体の運動を計算する．構造体の変位は構造体の媒質の性質に従って決定さ
れるため，境界⾯において構造体と流体のメッシュが連続になるとは限ら
ない． 

 
以上の３ステップを繰り返し⾏い，境界全体での流体メッシュと弾性体の変位
の不⼀致の積算値が，閾値を下回るまで計算を反復する．本研究では閾値を
10-4 m と設定する．円滑に計算を収束させるため，fsiFoam に実装されている
Aitken 法による境界⾯での緩和条件も⽤いる(Zuijlen and Bijl, 2011)．fsiFoam
では，弾性体側のメッシュも移動させることも可能だが，本研究では地表の固
定点における地動の時間変位に着⽬するため，弾性体側のメッシュは固定した
まま計算を⾏う．図 2.3.2 には，2.3.3.1 で述べる数値計算の結果から，𝑡 = 0.1 
秒での流体‒弾性体境界の z 軸沿いの 𝑥, 𝑦 = (0.39, 19.99)の線上における，流
体，弾性体側それぞれの境界での計算値を⽰す．図 2.3.2a では，流体側の初期
値からの圧⼒差と，弾性体側の法線応⼒が釣り合っている様⼦を認めることが
できる．図 2.3.2b には y 軸⽅向の速度成分を⽰しているが，この線上では境界
⾯の法線⽅向がほぼ y 軸に⼀致する．流体側の流速と，弾性体側の変形速度と
その空間分布は概ね⼀致している．図 2.3.2 の結果から，本研究における流体‒
弾性体の連成は，境界条件を満⾜するよう⼗分適切に解かれているとみなすこ
とができる． 
 
2.3.2.5 計算条件 

図 2.3.3a に，本研究の数値計算において⽤いる計算メッシュの概略図
を⽰す．OpenFOAM では，３次元メッシュのみにおいて移動メッシュを⽤い
ることができるため (Jasak and Tukovic, 2006)，本研究でも３次元領域での計
算を⾏う．計算メッシュの構造は，foam-extend-3.0 のチュートリアル
(3dTube)のメッシュ構造を参考にした．原点を地表⾯に取り，鉛直上向きに z
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軸を，⽔平⽅向に x 軸と y 軸をそれぞれ設定する．数値計算は x と y がそれぞ
れ正である⼀象限内において⾏われる．原点からの⽔平距離を𝑟	m とし，(0 ≤
𝑟 ≤ 4000)の範囲を計算領域と設定する．鉛直⽅向に関しては，(−4000 ≤ 𝑧 ≤

0)の範囲を計算領域とする．(0 ≤ 𝑟 ≤ 20)の範囲は⽕道を模した流体領域と
し，(20 ≤ 𝑟 ≤ 4000)の範囲を弾性体領域とする．弾性体と流体の運動の連成
は，𝑟 = 20 m の⾯において⾏われる．流体側，弾性体側共に，z 軸⽅向には
100 個の格⼦を設定する．最も地表側の格⼦に対して，計算領域の底⾯での格
⼦の⼤きさが 50 倍になるよう，格⼦の z 軸⽅向の⼤きさについて⼀様な勾配
を設定し，計算の収束性を⾼めている．⽔平⽅向のセル分布については，流体
側では図 2.3.3b に⽰す 600 個の格⼦を設定する．弾性体側では，原点からラデ
ィアル⽅向に 100 個，円周⽅向に 40 個の格⼦をそれぞれ設定する．z 軸⽅向
と同様に，最も原点に近い弾性体側の格⼦のラディアル⽅向の⼤きさは，最も
外側のセルのものに⽐べて 50 倍⼤きくなるよう⼀様な格⼦サイズの勾配を設
定している．次に，計算領域の境界条件について述べる．𝑥 = 0 m と	𝑦 = 0 m
の⾯は，流体，弾性体両⽅の領域ともに対称境界条件を設定している．流体側
は，𝑧 = −4000 m の⾯では物理量の勾配が 0 となるノイマン境界条件を設定し
ている．𝑧 = 0 m の⾯では，衝撃波の⼊射による反射波が⽣じないよう，圧縮
性流体を考慮した無反射境界条件を設定している(Poinsot and Lele, 1992)．弾
性体側は，𝑧 = −4000 m と𝑟 = 4000 m の両⽅の⾯に固定端条件を設定して
いる．固定端境界に弾性波が⼊射した場合には反射波が⽣じることが想定され
るが，本研究では地表での変位に反射波が影響を及ぼす前の時間に着⽬するた
め，反射波の影響は無視できるとする．𝑧 = 0 m の⾯は実際の地表を表現する
ため，この⾯上での応⼒が 0 となる⾃由表⾯条件を設定している．弾性体につ
いては⼀様に均質な媒質を仮定し，地形や地震波速度の層構造などは考慮しな
い．媒質の密度は，⽕⼭体浅部の環境を仮定し，圧密されていない安⼭岩と同
程度の 2200 kg/m3 を採⽤する(Mueller et al., 2011)．P 波速度は 2 km/s とし，
ポアソン⽐は 0.25 とする．計算に⽤いた理想気体と弾性体の変数を，表 2.3.1
にまとめる． 

計算においては，初期条件における流体圧⼒の不連続⾯の深さ(𝑧H)
と，不連続⾯での圧⼒差(∆𝑃)の⼆つを主要な変数として設定する．𝑧Hについて
は Lokon-Empung での初期位相の地表からの深さの推定値を参考に，−500,

−1000, −1500 m の三通りについて計算を⾏う．∆𝑃については，ブルカノ式
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噴⽕の爆発圧⼒の推定値である 1.0‒55 MPa(例えば，三輪，2016)を参考に 2，
4，6 MPa の三通りを仮定する．低圧領域側の圧⼒は，いずれの場合も⼤気圧
と同程度の 0.1 MPa とする．初期位相の特徴に着⽬する⽬的から，計算時間𝑡

は 2 秒までとする．OpenFOAM による数値計算は，以下に⽰す Courant 数𝐶:
が 1 以下であるという条件を満たさなくてはならない(例えば，オープン CAE
学会，2016)． 

 

 𝐶: =
∆R �
∆�

 (2.26) 

 
∆𝑥は流速⽅向の最⼩の格⼦サイズ，∆𝑡は計算の時間ステップ， 𝑈 は流速の絶
対値を⽰す．計算の時間ステップは，計算において最も速い弾性波速度(2000 
m/s)と，z 軸⽅向とラディアル⽅向の格⼦サイズの最⼩値の 3 m を考慮し，
Courant 数が 1 以下となるよう 0.0005 秒に設定している． 
 
 
2.3.3 計算結果 
2.3.3.1 zP = −1000 m，ΔP = 2 MPa の場合 

図 2.3.4a に，𝑧H = −1000 m，∆𝑃 = 2 MPa として計算した場合の，
𝑡 = 0.1 秒における計算結果を⽰す．図の上部の⼆つの波形は，地表⾯の𝑥 = 𝑦

上における変位の上下⽅向成分(UD)，ラディアル⽅向成分(RD)の空間分布を
⽰す．まだ地表⾯に弾性波が到達していないため，変位はどの領域でも初期値
のままである．トランスバース⽅向の変位については，計算を通して振幅が他
の成分に⽐べると⼀桁以上⼩さいため，本研究では上下動とラディアル⽅向の
変位のみに着⽬する．下部の図の左側には，管内のほぼ中央部(𝑥, 𝑦 = 10,10)に
おける圧⼒の z 軸⽅向の空間分布を⽰す．⿊線で圧⼒の初期値，⾚線で𝑡 = 0.1 
秒の圧⼒の分布をそれぞれ⽰す．右側には，計算された変位の発散値の⽔平‒
鉛直断⾯での分布を⽰す．⽔平軸は，上の波形と同じく𝑥 = 𝑦上に設定してい
る．𝑧Hと同じ深さの流体‒弾性体境界から，計算開始と同時に伝搬する P 波と
S 波の理論波⾯を，破線と点線でそれぞれ⽰す．変位発散の分布は，弾性波の
理論波⾯よりもわずかに早く伝搬している様⼦が認められる．図 2.3.1 におけ
る管内の圧縮性流れの解析解と sonicFlow による計算結果の⽐較では，計算結
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果における圧⼒や速度の空間分布が，解析解の衝撃波や膨張波の波⾯の位置よ
りもわずかに伝搬⽅向側に⾶び出している様⼦が認められる．この影響によっ
て，流体‒弾性体境界からの変位場が理論波⾯よりもわずかに早く伝搬してい
るのかもしれない．境界近傍の発散値は，𝑧Hよりも上側(−1000 < 𝑧 < −900)で
発散値が負となる圧縮の変位，下側(−1100 < 𝑧 < −1000)で発散値が正の値と
なる膨張の変位が励起されている．つまり，初期圧⼒不連続⾯よりも上側では
押しの極性を⽰す変位，下側では引きの極性を⽰す変位がそれぞれ⽣じてい
る．管内の圧⼒分布は，𝑧Hよりも上側で初期値より増加，𝑧Hよりも下側で初期
値より減少している．よって，変位極性はその深さの管内の圧⼒変化量を反映
していることが読み取れる．⼀⽅で，(𝑧 < −1100)や(−900 < 𝑧)の範囲など
の，管内の圧⼒がまだ初期値から変化していない深さでの境界付近において
も，弾性体側には変位が⽣じている．これら変位の極性は，隣接する領域
(−1100 < 𝑧 < 900)の変位極性とは逆である．そのため，管内の圧⼒変化では
なく，隣接する領域の変形の影響を受けている可能性がある．図 2.3.4b‒f に
は，	𝑡 = 0.2，0.4，0.6，0.8，1.0 秒における，図 2.3.4a と同じ地表変位，z 軸
⽅向の管内圧⼒分布，変位の発散値の空間分布をそれぞれ⽰す．地表⾯には，
𝑡 = 0.6 秒(図 2.3.4c)以降の図に弾性波が到達する様⼦が認められる．変位発散
の⽔平‒鉛直分布からは，弾性波⾯の変位極性は𝑧H付近の深さの流体‒弾性体境
界を基準に，⽔平⾯から上向きに約 30°の⾓度に節⾯が形成されていることが
読み取れる．節⾯よりも下側では初動が引きの極性，上側では押しの極性をそ
れぞれ⽰す．発散値の空間分布から読み取れる極性に対応して，地表での原点
からおよそ 1600 m 地点より原点に近い領域では，上下⽅向とラディアル⽅向
の変位の初動は明瞭な押しの位相を⽰す．⼀⽅で，1600 m 地点よりも外側の
領域では，初動極性に押しの動きは⾒られない．弾性波が通過した後の領域で
は，𝑧H付近の深さの流体‒弾性体境界から緩やかに上側を向く変位極性の節⾯
が形成されている．𝑡 = 0.8 秒の値を⽰した図 2.3.4e からは，地表⾯で反射し
た弾性波が下向きに伝搬している様⼦も認められる． 

図 2.3.5a‒f には，図 2.3.4a‒f で⽰した⽔平‒鉛直断⾯に直⾏する⽅向
への，変位の回転の空間分布を⽰す．回転値は，⽔平‒鉛直断⾯上で時計回り
⽅向の回転運動を正の値としている．𝑧H付近の深さには，回転値が⼤きく正の
値をとる領域が存在する．発散値の空間分布を⽰した図 2.3.4 より，𝑧H付近の
深さに変位の節⾯が形成されていることから，時計回り⽅向の回転運動は変位
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節⾯での剪断⼒を反映しているものと解釈できる．また，衝撃波と弾性波の波
⾯と同じ深さの流体‒弾性体境界付近には，回転値が⼤きく負の値をとる領域
が認められる．衝撃波⾯を例に考えると，衝撃波が通過した領域では管内圧⼒
が増加するため，同じ深さの領域には増圧に対応して流体‒弾性体境界から離
れる⽅向に変位が⽣じる．よって，衝撃波⾯と同じ深さ近傍の弾性体には，反
時計回り⽅向の回転変形が⽣じることが想定される．膨張波が通過した領域に
おいても，管内の減圧に対応した流体‒弾性体境界に近づく⽅向への変位が⽣
じ，同様の回転運動が期待される．流体‒弾性体境界近傍に⾒られる弾性媒質
の反時計回りの回転運動は，以上のように説明することができる． 

図 2.3.6 には，地表⾯での異なる地点における，上下⽅向成分とラデ
ィアル⽅向成分の変位波形を⽰す．両者の振幅が後続相では⼤きく異なること
から，上下⽅向変位波形には同じスケールのラディアル⽅向変位波形を⾚線で
⽰している．また，	𝑧Hと同じ深さの流体‒弾性体境界から，計算開始と同時に
伝搬する P 波と S 波の理論⾛時を破線と点線でそれぞれ⽰す．観測点は，図
2.3.4 での変位の空間分布と同じく，地表⾯の𝑥 = 𝑦上での，原点から 800，
1200，1600，2000 m 離れた各地点を代表地点として選んでいる．原点から
800 m 離れたの地点では，上下⽅向成分とラディアル⽅向成分の変位波形の初
動極性は押しの性質を⽰す．これは，図 2.3.4 の変位発散の断⾯図から認めら
れた，押しの初動極性を反映していると思われる．初動到来の後は，両成分と
もに振幅が同程度に押しの⽅向に増加するが，S 波の理論⾛時付近を境に上下
⽅向成分の波形の極性は引きに変わる．⼀⽅で，ラディアル⽅向成分の波形に
には，引き続いて押しの変位を⽰す．流体‒弾性体境界に近い 800 m 地点の波
形には，衝撃波が管の上部に到達した際に励起される波が 1.5 秒以降に到来す
る．本研究は初期位相に着⽬する⽬的から，これら波群は解析や議論の対象と
しない．1200 m の地点での変位波形には，800 m 地点の変位波形と同じく上
下⽅向，ラディアル⽅向の両成分に押しの初動が⾒られる．この初動の両成分
の振幅⽐は 800 m 地点の場合と異なり，わずかにラディアル⽅向成分の⽅が⼤
きい値を⽰す．後続相の特徴は 800 m 地点の波形と同様である．1600 m 地点
での変位波形では，より原点に近い⼆点での波形に⽐べると，押しの初動の振
幅が微⼩になっている． 2000 m 地点での変位波形には押しの初動は⾒られ
ず，初期位相には上下⽅向，ラディアル⽅向共に沈降する動きが認められる．  
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2.3.3.2 ΔP を変化させた場合 
 図 2.3.7a には，𝑧H = −1000 m，∆𝑃 = 4 MPa として計算した場合
の，𝑡 = 0.4 秒における計算結果，図 2.3.7b には𝑧H = −1000 m，∆𝑃 = 6 MPa
として計算した場合の，𝑡 = 0.4 秒における計算結果をそれぞれ⽰す．⽰して
いる地表での変位分布，管内の圧⼒分布，変位の発散値の空間分布などの各項
⽬は，それぞれ図 2.3.4 と同じである．どちらの場合も，変位の発散の空間分
布からは，変位極性の節⾯やその⾓度など，∆𝑃 = 2 MPa とした場合(図 2.3.4)
と同様の特徴が認められる．図 2.3.8 には，図 2.3.6 と同様の地表⾯での変位波
形を，それぞれの∆𝑃ごとに⽰す．	∆𝑃を⼤きくするほど変位波形の振幅が⼤き
くなる特徴が認められるが，押し引きの極性は∆𝑃を変化させても顕著な変化が
⾒られない． 
 
2.3.3.3 zpを変化させた場合 
 図 2.3.9a と図 2.3.9b には，∆𝑃 = 2 MPa と設定し，𝑧Hそれぞれ𝑧H =

−500, −1500 m に設定した場合の，𝑡 = 0.4 秒における計算結果を⽰す．⽰し
ている地表での変位分布，管内の圧⼒分布，変位の発散値の空間分布などの各
項⽬は，それぞれ図 2.3.4 と同じである．図 2.3.4 で⽰した計算結果との違いは
𝑧Hのみであり，⽔平‒鉛直断⾯における変位場の主要な特徴は図 2.3.4 で⽰した
場合と変わらない．図 2.3.10 には，これら 3 通りの場合の地表⾯での変位波形
を⽰す．	𝑧H = −500 m とした場合には，図 2.3.7 では押しの初動が⾒られた
800，1200 m 地点において引きの初動が認められる．この変化は，2.3.3.1 で⽰
した場合に⽐べると𝑧Hが浅くなり，これら⼆地点が形成される押し引き極性の
節⾯よりも下側に相当するためであると解釈することができる．𝑧Hが浅くなる
という同様の理由で，𝑧H = −500 m とした場合の変位波形が他の⼆例と⽐べる
と各地点での変位波形の振幅値が⼤きくなっている．𝑧H = −1500 m とした場
合の変位波形は，上下動波形の初動が全地点において押しの極性を⽰している
が，これは各地点が押し引き極性の節⾯の上側に相当することからであると解
釈することができる． 
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2.3.4 議論 
2.3.4.1 励起される変位場の解釈 

図 2.3.4 では，計算開始と同時に𝑧Hと同じ深さの流体‒弾性体境界近傍
から変位場が励起され，弾性波が伝搬する様⼦が認められた．弾性波の初動極
性に関しては，𝑧Hから⾒て斜め上⽅向におよそ 30°の⾓度に変位極性の節⾯が
形成されており，節⾯よりも上側で押し，下側で引きの初動極性を⽰す．図
2.3.4a での𝑡 = 0.1 秒における管内の圧⼒分布からは，𝑧Hの上側と下側での圧
⼒変化量は，およそ 1：2 程度の割合であることが読み取れる．弾性波の初動
極性の節⾯の⾓度は，こうした管内の増圧/減圧の⽐率を反映しているのかも
しれない． 
 図 2.3.7 では，∆𝑃を変化させても初動極性の節⾯⾓度がほぼ変化して
いない様⼦が読み取れる．地表⾯での変位波形からも，	∆𝑃の変化による初動
極性の変化は⾒られない(図 2.3.8)．図 2.3.11 には，𝑡 = 0，0.05，0.5 秒にお
ける管内圧⼒の空間分布と，同じ条件における⼀次元解析解の⽐較を⽰す．
𝑡 = 0.05 秒における計算結果からは，𝑧Hを設定した深さを挟んでの増圧/減圧
の⽐率が，上で述べた 2 MPa の場合と同程度であることが読み取れる．このこ
とは，励起される弾性波の初動極性の分布が，∆𝑃に関わらず顕著な変化を⾒せ
ないという計算結果と整合的である．⼀⽅で，⼀次元解析解の𝑡 = 0.05 秒にお
ける圧⼒分布は，本研究の数値計算結果よりも鋭い衝撃波⾯が特徴的である．
本研究の数値計算の妥当性を検証する上でも，より⾼精度の商⽤数値流体計算
ソフトとの⽐較を⾏い，圧⼒差と節⾯⾓度の関係の詳細な検討が必要である． 
 図 2.3.4 や図 2.3.5 に⽰した計算結果からは，弾性波が通過した後の弾
性体媒質において縞状の波動場が認められる．数値計算における計算メッシュ
構造には，計算の収束性を確保するために，格⼦点間距離に勾配を設け流体‒
弾性体境界のメッシュ密度を⾼めている．そのため，流体‒弾性体境界近傍と
離れた地点においては，メッシュ密度に⼤きな差が⽣じている．上下，ラディ
アル⽅向を例にとると，最も流体‒弾性体境界に近い格⼦点の間隔は 3 m であ
るのに対し，原点から 1000 m 離れた付近における格⼦点間隔はおよそ 40 m
である．計算結果をより詳細に解析するには，こうしたメッシュ密度の勾配に
よる影響を定量的に評価する必要があると思われる． 
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2.3.4.2 実際の観測波形の特徴との⽐較 
 ブルカノ式噴⽕の爆発地震の初動に着⽬した研究では，極性が全観測
点で押しであることを報告している(Minakami et al., 1970; 今井, 1980; Iguchi, 
1994; 加藤・他，2002; Tameguri et al., 2002)．2.3 節で⾏った Lokon-Empung
で発⽣するブルカノ式噴⽕の臨時観測で得られたデータからも，全観測点で押
しの極性を⽰す P 相が⽣波形から認められている．また，初動に後続する位相
は，⼤振幅の引きの極性を⽰す D 相で構成される．数値計算で得られた変位波
形では，⼀部の地点では押しの極性を⽰す初動が得られている．例えば，図
2.3.6 における原点から 800, 1200 m 離れた地点での変位波形には，明瞭な押し
の初動が認められる．また，1200 m 地点での変位波形は，押しの極性を⽰す
初動に続いて沈降する動きを⾒せており，実際の観測波形の D 相に近い性質と
解釈できるかもしれない．しかし，こうした観測波形と類似する特徴は全ての
地点において得られた訳ではない．数値計算においては，計算開始と同時に管
内の⾼圧側と低圧側の境界が取り去られる．全観測点で押しの極性を⽰す初動
を説明するには，栓の破壊や泡の破裂などとして推測されてきた，圧⼒境界を
取り去るプロセスを仮定すること必要なのかもしれない．本研究では，初歩的
理解を得る⽬的で，管内流れを⾮粘性の理想気体と仮定している．ブルカノ式
噴⽕を模した⾼度な数理モデル(例えば，Koyaguchi and Mitani, 2005)を採⽤す
ることで，観測波形の特徴に近い波形が得られるかもしれない． 
 初動極性の節⾯構造は，ブルカノ式噴⽕に伴う爆発地震以外の噴⽕地
震にも適⽤できる可能性がある．桜島では，ストロンボリ式噴⽕が発⽣する時
期に，BL 型地震と呼ばれる⽕⼭性地震が群発する活動が知られている(例え
ば，⽴尾・井⼝，2009)．この群発する BL 型地震の初動極性の分布を調べた
井⼝(1989)は，調査した BL 型地震の総数のうち，61%のイベントで押しの初
動極性が⾒られ，35%のイベントで引きの初動極性が⾒られたことを報告して
いる．BL 型地震の群発は，揮発性成分に富むマグマが浅部⽕道に貫⼊してき
た際に発⽣していると認識されており，マグマヘッドは通常よりも浅い位置ま
で上昇していると推測されている(⽴尾・井⼝，2009)．井⼝(1989)で報告され
ている初動極性が混在する BL 型地震の特徴は，本研究で⾒られた爆発地震の
初動極性の節⾯と同じ概念で説明することができるかもしれない．  
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2.3.4.3 ⽕⼭研究における OpenFOAM の可能性 
 本研究では，圧縮性流体と弾性体との連成問題のために OpenFOAM
を採⽤し，独⾃の改変を施して数値計算を⾏った．連成問題以外にも，
OpenFOAM には多種多様な数値流体解析ソルバーが実装されており，多様な
⽕⼭現象の数値計算に活⽤できる可能性があると⾔える．本研究が⾏った理想
気体の衝撃波管問題などは，OpenFOAM の tutorial に例題としてすぐに計算
が⾏える環境が⽤意されており，簡単な設定を⾏うだけで計算が⾏える．多く
のソルバーは並列計算に対応しており，本研究でも fsiFoam の実⾏には 4 つの
cpu コアを⽤いた並列化を⾏い，計算の⾼速化を図っている．また，GNU 
General Public License に従い無料で⼿に⼊れることができることも，
OpenFOAM の⼤きな利点の⼀つである．しかし，数値計算上の多くの処理が
個別のライブラリに細分化され，多様なフォルダに分散している．そのため，
数値計算の原理の理解や改造することは，⾃作した数値計算コードの場合に⽐
べると容易ではないと⾔える．⽕⼭学に貢献するツールとして活⽤するには，
使⽤者による情報交換やソルバーの共有，相互改良といった試みなども有効か
もしれない． 
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表 2.3.1. 数値計算で⽤いる各種パラメータ 
 
理想気体     弾性体   

⽐熱⽐ 1.4  密度 2200 kg m3 

平均分⼦量 28 kg kmol-1  ヤング率 7.3 GPa 

気体常数 8314 J K-1 kmol-1  ポアソン⽐ 0.25 

圧⼒(低圧側) 0.1 MPa  P 波速度 2000 m s-1 
温度(低圧側) 306 K    
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図 2.3.1. 弾性体との連成を⾏わない状態での，sonicFlow による理想気体衝撃
波管の計算結果(実線)と，解析解(破線)との⽐較．⾊の違いは各時間に相当す
る．a)圧⼒の⽐較．b)流速の⽐較 
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図 2.3.2. 流体̶固体境界(𝑥, 𝑦 = 0.39, 19.99)における，圧⼒と速度に関する境
界条件の計算例．𝑧H = −1000 m，∆P = 2 MPa と設定した場合の，𝑡 = 0.1 秒
における値を⽰す． 
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図 2.3.3. 数値計算における計算メッシュの概要図．オレンジで着⾊されたメッ
シュが弾性体領域，⽔⾊で着⾊されたメッシュが流体領域をそれぞれ⽰す．a)
メッシュ全体の概要図．b)𝑧 = 0 m の平⾯上における流体領域と流体‒弾性体
境界付近の拡⼤図． 
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図 2.3.4a 𝑧H = −1000 m，∆𝑃 = 2 MPa と設定した場合の，𝑡 = 0.1 秒におけ
る地表(𝑥 = 𝑦上)での上下⽅向(UD)，ラディアル⽅向(RD)変位，管内圧⼒の空
間分布(下部左側)と，変位の発散の⽔平‒鉛直断⾯(𝑥 = 𝑦上)における空間分
布．管内では，⿊⾊で初期値，⾚⾊で現時刻の圧⼒分布をそれぞれ⽰す．	𝑧Hと
同じ深さの流体‒弾性体境界から，計算開始と同時に伝搬する P 波と S 波の理
論波⾯を，破線と点線でそれぞれ⽰す． 
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図 2.3.4b．(続き)𝑡 = 0.2 秒の場合． 
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図 2.3.4c. (続き)𝑡 = 0.4 秒の場合． 
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図 2.3.4d. (続き)𝑡 = 0.6 秒の場合． 
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図 2.3.4e. (続き)𝑡 = 0.8 秒の場合． 
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図 2.3.4f (続き)𝑡 = 1.0 秒の場合． 
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図 2.3.5a．𝑧H = −1000 m，∆𝑃 = 2 MPa と設定した場合の，𝑡 = 0.1 秒におけ
る変位の回転の⽔平‒鉛直断⾯(𝑥 = 𝑦上)における空間分布．時計回りの⽅向の
回転を正とする．管内の圧⼒分布，弾性媒質での地震波の理論波⾯などは図
2.3.4 と同じである．  
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図 2.3.5b. (続き)𝑡 = 0.2 秒の場合． 
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図 2.3.5c. (続き)𝑡 = 0.4 秒の場合． 
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図 2.3.5d. (続き)𝑡 = 0.6 秒の場合． 
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図 2.3.5e. (続き)𝑡 = 0.8 秒の場合． 
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図 2.3.5f. (続き)𝑡 = 1.0 秒の場合． 
 
  



 

 74 

 
 
 
 
 

図 2.3.6. 𝑧H = −1000 m，∆𝑃 = 2 MPa と設定した場合の，𝑥 = 𝑦上における原
点から 800, 1200, 1600, 2000 m 離れた各地点での上下⽅向(UD)とラディアル
⽅向(RD)の変位波形．上下⽅向の変位波形には，縦軸を揃えたラディアル⽅向
の変位波形も⾚線で⽰す． 
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図 2.3.7a. 𝑧H = −1000 m，∆𝑃 = 4 MPa と設定した場合の，𝑡 = 0.4 秒におけ
る地表(𝑥 = 𝑦上)での上下成分(UD)，ラディアル⽅向(RD)変位，管内圧⼒の空
間分布(下部左側)と，変位の発散の⽔平‒鉛直断⾯(𝑥 = 𝑦上)における空間分
布．管内では，⿊⾊で初期値，⾚⾊で現時刻の圧⼒分布をそれぞれ⽰す．	𝑧Hと
同じ深さの流体‒弾性体境界から，計算開始と同時に伝搬する P 波と S 波の理
論波⾯を破線と点線でそれぞれ⽰す． 
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図 2.3.7b. 𝑧H = −1000 m，∆𝑃 =6 MPa と設定した場合の，𝑡 = 0.4 秒における
地表(𝑥 = 𝑦上)での上下成分(UD)，ラディアル⽅向(RD)変位，管内圧⼒の空間
分布(下部左側)と，変位の発散の⽔平‒鉛直断⾯(𝑥 = 𝑦上)における空間分布．
管内では，⿊⾊で初期値，⾚⾊で現時刻の圧⼒分布をそれぞれ⽰す．	𝑧Hと同じ
深さの流体‒弾性体境界から，計算開始と同時に伝搬する P 波と S 波の理論波
⾯を破線と点線でそれぞれ⽰す． 
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図 2.3.8. 𝑧H = −1000 m と設定し，圧⼒差∆𝑃をそれぞれ 2 MPa(⿊)，4 
MPa(⾚)，6 MPa(緑)と設定した場合の，𝑥 = 𝑦上における座標原点から 800, 
1200, 1600, 2000 m 離れた各地点での上下⽅向(UD)，ラディアル⽅向(RD)の
変位波形． 
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図 2.3.9a. 𝑧H = −500 m，∆𝑃 = 2 MPa と設定した場合の，𝑡 = 0.4 秒における
地表(𝑥 = 𝑦上)での上下成分(UD)，ラディアル⽅向(RD)変位，管内圧⼒の空間
分布(下部左側)と，変位の発散の⽔平‒鉛直断⾯(𝑥 = 𝑦上)における空間分布．
管内では，⿊⾊で初期値，⾚⾊で現時刻の圧⼒分布をそれぞれ⽰す．	𝑧Hと同じ
深さの流体‒弾性体境界から，計算開始と同時に伝搬する P 波と S 波の理論波
⾯を破線と点線でそれぞれ⽰す． 
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図 2.3.9b. 𝑧H = −1500 m，∆𝑃=2 MPa と設定した場合の，𝑡 = 0.4秒における
地表(𝑥 = 𝑦上)での上下成分(UD)，ラディアル⽅向(RD)変位，管内圧⼒の空間
分布(下部左側)と，変位の発散の⽔平‒鉛直断⾯(𝑥 = 𝑦上)における空間分布．
管内では，⿊⾊で初期値，⾚⾊で現時刻の圧⼒分布をそれぞれ⽰す．	𝑧Hと同じ
深さの流体‒弾性体境界から，計算開始と同時に伝搬する P 波と S 波の理論波
⾯を破線と点線でそれぞれ⽰す． 
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図 2.3.10. ∆𝑃 = 2 MPa とし，𝑧H = −1000 m(⿊)，𝑧H = −500 m(⾚)，𝑧H =

−1500 m(緑)と設定した場合の，𝑥 = 𝑦上における座標原点から 800, 1200, 
1600, 2000 m 離れた各地点での上下動変位の⽣波形．振幅をそれぞれの最⼤値
で規格化した波形を⽰す． 
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図 2.3.11. ∆𝑃 = 4 MPa(上段)，∆𝑃 = 6 MPa(下段)とした場合における，数値
計算での管内圧⼒分布(左側)と⼀次元解析解の⽐較．⾊の違いは各時間に相当
する． 
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第 3 章 噴煙形成に伴う⻑周期空気振動の研究 
 
3.1 はじめに 
3.1.1 連続噴煙過程に伴う⻑周期空振(Lokon-Empung の例) 

第 2 章でも述べた通り，Lokon-Empung での臨時観測で記録されたブ
ルカノ式噴⽕は，全体のうち半数以上のイベント(ET)において爆発過程に引き
続いて発⽣する連続噴煙過程に伴うシグナルが記録されている．このうち，
2012 年 11 ⽉ 28 ⽇に発⽣したイベントは，KKVO の Yudhi Thea ⽒によって
連続噴煙過程の表⾯現象が映像によって記録されている．図 3.1 に，Yudhi ⽒
から提供されたこの映像の，撮影開始から 30 秒間の部分の 3 秒おきの静⽌画
を⽰す．⽐較のため，図 3.2a にはこのイベントに伴う上下動速度波形，空振波
形の⽣波形を，⽕⼝からの⽔平距離ごとに並べたものを⽰す．映像には絶対時
刻の情報は記録されていないが，図 3.2a の 50 秒程度から撮影が開始されたも
のと思われ，撮影場所は KKVO の裏庭と推測される．映像の開始時に⽕⼝上
空に⾒えている噴煙は，撮影開始前に発⽣したブルカノ式噴⽕の爆発過程によ
って⽣じたものと思われる．撮影開始から 6 秒以降の静⽌画には，爆発過程で
⽣じた噴煙とは異なる新たな噴煙が出現する様⼦が記録されている．新たな噴
煙の上昇速度は爆発過程の噴煙とは優位に異なり，噴煙の⾊も爆発過程の噴煙
と⽐べると濃いようにも⾒える．よって，図 3.2a に⽰す連続波形における 60 
秒以降の連続的な振動は，噴煙柱の形成過程に伴うシグナルであると解釈され
る．KKVO で観測された空振波形には，60 秒付近にわずかに⻑周期のシグナ
ルが重畳している．この 60 秒付近の特徴をより⾒やすくするため，図 3.2b に
は，図 3.2a に⽰した⽣波形に対して周期 10 秒以上の因果律を満たすバンドパ
スフィルターを適⽤した波形を⽰す．広帯域地震計と空振計の感度特性が異な
るために，図 3.2b では地震波形と空振波形に対して別々のフィルターを施し
ている．地震波形には，Trillium 40 の応答特性を波形から取り除いた後に，周
期 10‒50 秒のバンドパスフィルターを適⽤している．⼀⽅で空振計 SI 102 の
感度特性は，周期 10 秒以上の帯域に関しては解析的な応答特性が得られな
い．そのため，空振波形には周期 10‒20 秒のバンドパスフィルターを適⽤す
るのみにとどめている．図 3.2b に⽰した VLP 帯の波形からは，連続噴煙過程
の開始付近に⼤振幅の位相が空振波形と上下動速度波形の両者に記録されてい
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る．この位相の⾒かけ伝搬速度は，緑⾊の⽮印で⽰した爆発地震の⾒かけ位相
速度よりも顕著に遅く，爆発過程の空振相と同じく⾚⾊の⽮印で⽰した⾳波速
度で説明ができる．⽕⼭噴⽕に伴う空振は，地震波形に重畳して記録される場
合があることが知られている(例えば，Ichihara et al., 2012)．図 3.2b に⽰した
VLP 帯の上下動速度波形も，空振の伝搬によって励起される地動を記録してい
るものと解釈することができる．以下では，この噴煙の出現に伴う特異な⻑周
期空振の性質の理解に向け，噴⽕現象に伴って観測される空振の先⾏研究を俯
瞰する． 
 
3.1.2 ⽕⼭噴⽕に伴う空気振動の研究 

多くの⽕⼭噴⽕では，爆発，灰放出といった明瞭な表⾯現象に伴い空
気振動(空振)が発⽣する．⼀般に，⽕⼭近傍で噴⽕に伴い観測される空振振幅
は，⾵などの噴⽕以外の⾃然現象に起因するノイズと⽐べると顕著に⼤きい．
そのため，空振を観測することは噴⽕現象を検知する⼿法として有効であり，
多くの活動的⽕⼭において空振観測網が展開されている．例えば，複数の⽕⼝
から常時噴⽕が発⽣している Stromboli では，空振計を⽤いたアレイ観測によ
る⾳源位置(⽕⼝)の推定が⾏なわれている(Ripepe and Marchetti, 2002; 
Johnson, 2004)．また，同じ地点で観測される空振と地動の相互相関を利⽤
し，⾵などのノイズに紛れた噴⽕のシグナルを検出する⼿法も提案されている
(Ichihara et al., 2012)．⼤規模な噴⽕に伴う空振は，対流圏界⾯と地表の間の
反射を繰り返しながら⻑距離を伝搬することもあるため，⽕⼭から 1000 km 近
く離れた地点において観測される場合もある(例えば，Mikumo and Bolt, 1985; 
Tahira et al., 1991; Fee et al., 2013)．しかし，こうした遠隔地で観測される空
振波形には，励起源だけでなく伝搬途上の情報も含まれていることが想定され
る(例えば，Lacanna et al., 2014)．よって，空振発⽣場の研究には，より⽕⼝
に近い地点で観測されるデータを⽤いるのが好ましい．本研究では，⽕⼝から
10 km 程度の⽕⼭近傍の地点で観測される空振データのみに着⽬する． 
 先の章でも着⽬したブルカノ式噴⽕の爆発過程に伴う空振波形は，鋭
いパルス的な増圧相で特徴付けられる(例えば，Fee et al., 2014)．パルス幅は
概ね 1‒2 秒程度であり，⽕⼝底で発⽣する爆発とその時定数を反映していると
理解することができる．増圧相の前には，微⼩な先⾏相が観測される場合もあ
り，これは⽕⼝底が爆発前に膨張することで励起されると解釈されている
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(Yokoo et al., 2009; Yokoo and Iguchi, 2010)．より⼩規模なストロンボリ式噴
⽕に伴う空振波形からも，パルス的な増圧形状が認められる(Vergniolle and 
Brandeis, 1994)．ストロンボリ式噴⽕に伴う空振波形は，室内実験の結果と併
せて，⽕道の上部での泡の破裂に伴って励起されると理解されている
(Vergniolle et al., 1996; Ripepe et al., 2001)．⽕⼝内部の直接観測が可能な⽕⼭
では，パルス状の増圧波形の励起が，⽕⼝内での泡の破裂に相当することが直
接的に観測されている(Johnson et al., 2004)．こうした噴⽕に伴うパルス状の
増圧波形は，モノポールソースを励起源として⽕⼝に仮定することで説明され
る場合が多い(Johnson et al., 2004; Kim et al., 2015)．Goto et al. (2014)は，ス
トロンボリ式噴⽕に伴う空振の⾼サンプリング記録(5000 Hz)を解析し，超⾳
速流が励起する空振に類似した特徴を⾒出している．こうしたジェット流と空
振の相似性は，プリニー式噴⽕などの数⼗分から数時間単位の⻑い継続時間を
持つ噴⽕に伴う観測波形からも認めることができる．Matoza et al. (2009)は，
こうした空振波形の巨視的なスペクトル構造が，理想気体のジェットノイズで
概ね説明できることを⽰している．Taddeucci et al. (2014)も，ストロンボリ式
噴⽕やブルカノ式噴⽕に伴う噴煙の特徴や，空振の⾼周波成分のスペクトル構
造が，ジェット流の数値計算結果と類似することを⽰している．Etna や
Kilauea などの⽕⼭では，溶岩噴泉に伴う空振の観測事例が報告されている
(Cannata et al., 2009; Fee et al., 2011)．観測波形からは，ストロンボリ式噴⽕
に似たパルス状の間⽋的なシグナルや，連続的な短周期振動が認められ，溶岩
噴泉イベントの複雑な物理過程を反映していると解釈される．また，⽕⼝や活
動様式の違いによって，空振波形の形状や単位時間あたりの平均振幅が変化す
るという性質も報告されており，リアルタイムでの活動推移の把握に役⽴つ可
能性が⽰唆されている(Cannata et al., 2009)．雲仙普賢岳で 1990 年から 1995
年にかけて発⽣した噴⽕活動(Nakada et al., 1999)では，⽕砕流の発⽣に伴う空
振が観測されている(Yamasato, 1997; Oshima and Maekawa, 2001)．Yamasato 
(1997)は，⽕砕流の発⽣に伴う空振にドップラー効果が⾒られることや，流下
する⽕砕流の先端付近に空振の⾳源が推定されることを⽰している．Oshima 
and Maekawa (2001)は，溶岩ドームから岩塊が崩落する様⼦をビデオカメラと
空振計で同時に観測し，崩落に伴う岩塊内部からのガス放出によって空振が励
起されていることを明らかにした．また，モノポールソースを仮定して放出さ
れたガス体積を推定し，岩塊の内部圧⼒と空隙率から推定されるガス体積と整
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合的な推定値を得ている．Santiaguito においても，噴⽕に伴うの溶岩ドームの
急激な上昇の様⼦が映像と空振の同時観測で捉えられ，映像解析によって推定
された溶岩ドーム上端の上下変位量によって，空振波形の特徴が説明されてい
る(Johnson and Lees, 2010)． 

噴⽕に伴う空振は⼤気中を伝搬するため，観測される空振波形はたと
え⽕⼭近傍で観測されたものであっても，伝搬途中の影響を受ける場合があ
る．特に，地形の効果が顕著に現れる事例が複数の⽕⼭で報告されている．
Fee et al. (2010)は，Kilauea における連続微動や degassing burst と称されるイ
ベントに伴い観測される空振波形のうち，0.55 Hz と 3 Hz 付近に卓越するシ
グナルを，⽕⼝内部のヘルムホルツ共鳴によって説明している．Lyons et al. 
(2016)も，Pagan における連続的なガス放出に伴う空振に対して同様の説明を
与えている．Tungurahua におけるブルカノ式噴⽕に伴う空振は，⼭麓で観測
される空振振幅にファクターで５程度の⼤きな不均質性があることが Kim et 
al. (2012)によって⽰されている．Tungurahua ⼭頂付近の⽕⼝縁の地形の形状
が空振の波動場に影響を与えるため，⼭麓で観測される空振振幅に異⽅性が現
れるものと解釈されている．Kim et al. (2015)は，地形を考慮した線形⾳波の
３次元グリーン関数を計算し，桜島で観測された空振波形に対してモノポール
ソースを⽕⼝に仮定した波形インバージョンを⾏っている．こうして推定され
た体積変化率は，地形を考慮しない半無限媒質を仮定した場合よりも，振動せ
ずに安定した時間変化を⽰す．同時に推定される積算体積は，地形を考慮しな
い場合に⽐べて半分程度となり，パルス状の空振波形の後続波における地形の
効果が顕著である可能性を⽰している． 

 
3.1.3 第 3 章における研究の⽬的 

以上で紹介した研究は，空振を励起している噴⽕現象に着⽬すると，
⼤きく⼆つの区分に⼤別することができる．⼀つは，ブルカノ式噴⽕やストロ
ンボリ式噴⽕などの，短時間の物質放出に伴う空振を観測/解析した研究であ
り，観測波形としてパルス的な増圧波形が記録されている場合が多い．もう⼀
つは，プリニー式噴⽕などの定常的に物質を噴出する現象に伴う空振に着⽬し
た研究である．こうした噴⽕に伴う空振は，短周期のシグナルが連続的に観測
される事例が多い．⼀⽅で，噴⽕現象が定常的な物質放出に移⾏していく段階
で励起される空振に着⽬した研究例は，ほとんど報告されていない．定常的な
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噴出に移⾏する段階では，成⻑する噴煙柱が周辺⼤気を移動させることによっ
て，噴煙成⻑に対応する何らかの圧⼒変化が励起されることが期待される．
Lokon-Empung で観測された⻑周期空振は，映像で記録されている噴煙柱の出
現との対応が良い．また，⻑周期成分が卓越するという特徴などから，以上の
ような噴煙の成⻑過程に伴って励起されていると推測される．こうした周期が
10 秒よりも⻑く，⼤気重⼒波の周期の下限である約 300 秒よりも短い空振の
成分は，VLP(Very-Long Period; 10-50 秒)もしくは ULP(Ultra-Long Period: 
50-300 秒)と称されることもある(例えば，Ripepe et al., 2013)．この帯域につ
いて，本章では以下総称して⻑周期空振と記述する．噴煙の成⻑に関連すると
思わる⻑周期空振の観測事例は，少ないながらも幾つかの事例が存在する．下
鶴・他(1975)は，浅間⼭で発⽣したブルカノ式噴⽕の爆発過程に伴う空振が観
測されてから約 2 分後に，約４分程度の周期と最⼤ 0.6 mb (60 Pa)の振幅を持
つ，負から正への圧⼒変化を観測している．この記録は，⽕⼝から約 3 km 離
れた浅間⽕⼭観測所の微気圧計で観測されており，当時は噴⽯の落下を伴って
噴煙が観測所の上空を通過していたと報告されている．この⻑周期の圧⼒変動
に対して，下鶴・他(1975)は噴煙が周辺⼤気を取り込むことで，負の圧⼒変動
が励起されたものと解釈を与えている．Kilauea においても，degassing burst
と称される⽕⼭灰放出に伴い，卓越周期が 20 秒程度の空振が⽕⼝から 7 km の
地点で観測されている(Fee et al., 2010)．この空振波形は，同時に広帯域地震
計で観測された VLP 帯の地動と波形と⾼い相関を⽰している．観測された⻑
周期空振の振幅は 0.7 Pa 程度であり，より短周期の成分(0.1‒1 Hz)の最⼤振幅
である 2.2 Pa に⽐べると⼀桁⼩さい．Ripepe et al. (2010)は，Soufriere Hills
で発⽣したブルカノ式噴⽕と⽕砕流に伴い，3.5 mHz に卓越する⻑周期の空振
の波形を，⽕⼝から 3500 m 離れた地点で観測している．この時観測された⻑
周期空振波形は，初動の増圧相(25 Pa)と，後続するより振幅の⼤きな(80 Pa)
減圧の位相が特徴的である．Ripepe et al. (2010)は，最初の増圧は⽕⼝に形成
されていたドームの破壊，続く振幅の⼤きな減圧相は，下鶴・他(1975)と同様
に噴煙柱形成に伴う周辺⼤気の取り込みによるものとそれぞれ解釈している．
下鶴・他(1975)，Ripepe et al. (2010)の両研究は，噴煙が周辺⼤気を取り込む
効果と⻑周期空振の関係に⾔及しているが，噴煙の映像などとの⽐較は⾏われ
ていない．浅間⼭や Soufriere Hills における例は，⽕⼝から数 km 離れた地点
において 50 Pa を超える振幅の⻑周期空振が記録されていることから，Lokon-
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Empung で観測された空振振幅も参考にすると，⽐較的規模の⼤きな噴⽕に伴
って⻑周期空振が励起されていたことが推測される．⼀⽅で Kilauea の場合
は，空振振幅の観点からは⽐較的⼩規模な噴⽕であったことが推測される．よ
って，⼩規模な噴⽕においても⻑周期空振が普遍的に励起されている可能性が
あると⾔える．こうした⻑周期空振の解析によって，噴煙成⻑過程の情報を定
量的に得ることができれば，ブルカノ式噴⽕の連続噴煙過程の理解のためだけ
でなく，噴煙柱のダイナミクスの理解や噴⽕現象の即時的評価という観点から
も有益であると⾔える．本章では，⽕⼭近傍において，周期が 10 秒以上の帯
域に感度を持つ計測機器で記録された噴⽕に伴う圧⼒記録を解析し，⻑周期空
振の普遍性を調べる．対象を Lokon-Empung で発⽣する連続噴煙過程のみに
とどめず，⽇本国内の阿蘇⼭，⼝永良部島，霧島⼭(新燃岳)で発⽣した噴⽕も
対象とする．これら国内の⽕⼭で発⽣した噴⽕に関しては，絶対時間と同期し
た映像記録を⽤いて⻑周期空振と表⾯現象との関係について調べる．解析にお
いては，モノポールソースを⽕⼝に仮定し，⻑周期空振の波形解析によって噴
煙成⻑過程における体積変化率や積算体積量の推定を試みる．得られた推定値
と，映像解析の結果や噴煙⾼度とマグマ噴出率の関係式(例えば，Sparks et al., 
1997)などと⽐較し，推定値の妥当性や，噴⽕規模評価の可能性について議論
する． 
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3.2 ⽕⼭噴⽕に伴う⻑周期空気振動 
3.2.1 Lokon-Empung 
 本章で扱う Lokon-Empung での噴⽕に伴う空振データは，1.2 節で記
述した臨時観測の際に得られたものである．臨時観測における観測点配置図
と，⽕⼝と空振観測点(KKVO)の間の標⾼のプロファイルを図 3.3a に⽰す．
Lokon-Empung での臨時観測では，ブルカノ式噴⽕とは異なる連続噴煙イベン
ト(TR)も複数観測されており，こうした連続噴煙の開始時にも⻑周期空振の励
起を認めることができる．図 3.4 には，2012 年 12 ⽉ 31 ⽇に発⽣した連続噴
煙イベント(TR)に伴う上下動速度波形と空振波形の⽣波形，図 3.5 にはこれら
⽣波形から図 3.2b と同様の⼿順で抽出した VLP 帯の波形を⽰す．図 3.4 の⽣
波形においては，50 秒付近において振幅が顕著に増⼤する特徴が認められる．
図 3.5 の VLP 帯の波形では，この 50 秒付近に図 3.2b で⽰した波形と同様に振
幅の⼤きな位相が地震波形と空振波形の両⽅に認められ，⾒かけ位相速度も⾳
波速度で説明できる．Lokon-Empung では，ET と TR に分類される 5 イベン
トにおいてこうした⻑周期空振が記録されている． 
 
3.2.2 阿蘇⼭ 
 ⽇本の九州中央部に位置する阿蘇⼭では，2014 年 12 ⽉頃から断続的
な⽕⼭活動が続いており，マグマ⽔蒸気噴⽕やストロンボリ式噴⽕が発⽣して
いる(横尾・宮縁，2015)．気象庁と防災科学技術研究所(防災科研)は，阿蘇⼭
周辺に連続観測網を展開しており，⼀連の噴⽕に伴う圧⼒変化を観測してい
る．図 3.1b に，阿蘇⼭周辺における気象庁と防災科研の連続観測点の配置を
⽰す．防災科研の観測点には，セトラシステムズ製の微気圧計 AP-270 が設置
されている．この微気圧計は，DC 成分から 100 Hz までの周波数の圧⼒変動
に対して⼀様な感度特性を持つ．データのサンプリング周波数は 1 Hz であ
り，本研究が注⽬する周期 10 秒以上の帯域を調べるには適当な観測データで
ある．気象庁の観測点には，空振計(低周波マイクロフォン)ACO 3384 (ACO
社製)が設置され，サンプリング周波数は 100 Hz に設定されている．この空振
計は，本研究が着⽬する周期が 10 秒以上の帯域には感度を持たないが，⽐較
のためにこの空振計で記録された波形も調べる．気象庁は，⽕⼝から 3.0 km
離れた草千⾥に⽕⼭監視⽤のカメラを設置している．カメラは Panasonic 製の
WV-E850 であり，768 × 494 ピクセルの解像度を有している．撮影間隔は 30 
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Hz で⾏われており，ネットワーク上の NTP サーバから取得した絶対時間に基
づく時刻情報が画⾯上に記録される．以下では，防災科研の微気圧計で記録さ
れた圧⼒波形を微気圧波形，気象庁の空振計で記録された圧⼒波形を空振波形
とそれぞれ表記する．図 3.6 に 2015 年 9 ⽉ 14 ⽇に発⽣したマグマ⽔蒸気噴⽕
(宮縁・他，2016)に伴う圧⼒波形と，気象庁カメラの映像から抽出した数コマ
の画像を⽰す．噴⽕に起因しないと思われる⻑周期のノイズを取り除くため，
微気圧波形には 0.1‒0.01 Hz のバンドパスフィルターを施している．バンドパ
スフィルターには，時刻同期した映像との⽐較を⾏うため，位相ずれを⽣じな
い因果律を満たさないフィルターを⽤いている．気象庁の観測網で記録された
空振波形は，⽣波形を⽰す．図 3.6 では，圧⼒波形を⽕⼝からの⽔平距離ごと
に並べ，振幅は最⼤振幅で規格化している．微気圧波形からはいくつかの増圧
相が確認できるが，⼆地点の観測波形のうち，⽚⽅の観測波形でしか認められ
ない位相も認められる．空振波形には，30 秒ごろから振幅が徐々に増⼤する短
周期変動が記録されている．それらは 70‒80 秒周辺において最⼤値を⽰し，そ
の最⼤振幅は微気圧波形の最⼤値と⽐べると⼀桁ほど⼤きい．映像からは，噴
⽕発⽣前には⽕⼝から灰⾊の噴煙が連続的に⽴ち上っている様⼦が確認でき
る．40 秒頃に⼀回⽬の⿊い噴煙柱の出現が確認できるが，この噴煙は映像が撮
影されている草千⾥から⽩い噴煙を挟んで反対側に向けて噴出したように⾒
え，映像からは噴煙の左側がかすかに認められるのみである．続いて 60 秒頃
に再び⿊い噴煙が出現する．この噴煙は草千⾥の映像からも明瞭にその様⼦を
認めることができる．77 秒前後にも噴煙が出現し，また同時に⽕⼝縁から⽕砕
流が出現する．図 3.6 では，⾳波の伝搬速度を⼀様に 340 m/s と仮定し，以上
の表⾯現象と微気圧波形における増圧相との関係を調べた．ASHV における微
気圧波形は，上記三つの表⾯現象に対応した増圧の位相が認められる．ASHV
と⽕⼝を挟んで反対側に位置する ASIV における微気圧波形からは，２番⽬の
噴煙に対応する位相のみが認められる． ASHV での波形に⾒られる１番⽬と
３番⽬の増圧相は，振幅が微弱であることもあり，⾵などの噴⽕と関係しない
シグナルである可能性もある．⼀⽅で，２番⽬の噴煙に関しては，両観測点に
おいて優位な位相が記録されている．空振波形の振幅も，2 番⽬と 3 番⽬の噴
煙の出現の間に最⼤振幅を⽰し，こちらも微気圧波形と同様に表⾯現象を反映
しているのかもしれない．こうした噴⽕に伴う⻑周期空振は，阿蘇⼭での他の
４イベントにおいて確認することができる． 
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3.2.3 ⼝永良部島⽕⼭ 
 ⼝永良部島は九州南部に位置する⽕⼭島であり，最近では 2014 年と
2015 年にそれぞれ噴⽕が発⽣している(Iguchi and Nakamichi, 2015)．防災科
研と気象庁は，⼝永良部島に連続観測網を展開しており(図 3.3c)，これら噴⽕
に伴う圧⼒変動を観測している．防災科研の観測点には，VAISALA 社製の
PTB100 が設置されている．この微気圧計は DC 成分から 30 Hz までに⼀様な
感度を持っており，サンプリング周波数は１Hz に設定されている．気象庁観
測点に設置された空振計とサンプリング周波数は，阿蘇⼭における観測網と同
様である．また気象庁は，⽕⼝から 3.1 km 離れた本牧⻄観測点に⽕⼭監視カ
メラを設置しており，型番と解像度，サンプリング周波数は阿蘇⼭の観測網に
設置されてある機器と同じである．図 3.7 に，2015 年 5 ⽉ 29 ⽇に⼝永良部島
⽕⼭の新岳⽕⼝で発⽣した噴⽕に伴う圧⼒波形を⽰す．図 3.6 と同様に，最⼤
振幅で規格化した微気圧，空振波形を，⽕⼝からの⽔平距離ごとにプロットし
ている．図 3.7 では，微気圧，空振波形の両⽅ともに⽣波形を⽰す．微気圧波
形には，噴⽕に伴うパルス幅が 5 秒程度の増圧相が⼆つ認められる．また短周
期の空振波形には，連続的な振動が 20 秒ほど継続して記録されている．空振
波形の初期位相は，ブルカノ式噴⽕に伴う空振に似た鋭い⽴ち上がりを⽰して
いることから，前述の Lokon-Empung の連続噴煙や阿蘇の噴⽕に⽐べると，
爆発性が⾼いことが⽰唆される．⼀⽅で，複数の鋭いパルスが初期位相に後続
して記録されている点は，ブルカノ式噴⽕に伴う空振記録の特徴とは異なる点
であると⾔える．微気圧波形の最⼤振幅は，空振波形の最⼤振幅と⽐べると⼀
桁⼤きい．図 3.7 では，阿蘇⼭での噴⽕の事例と同様に，⾳波速度を 340 m/s
と仮定することで，気象庁カメラで記録された表⾯現象と微気圧波形の特徴と
対応関係を調べた．最初に出現する噴煙は，気象庁の本牧⻄観測点からは等⽅
的な球状に⾒えている．30 秒付近からは噴煙の⼀部分が左斜め上⽅向に向かっ
て伸びる様⼦が認められ，新たな噴煙の出現に相当するものと解釈することが
できる．図 3.7 に⽰した⼀様⾳波速度の直線より，微気圧波形に⾒られる⼆つ
のパルスは，上で述べた⼆つの噴煙の⽕⼝からの出現にそれぞれ対応している
と解釈できる．⼝永良部島ではこの噴⽕以降も数回の噴⽕が発⽣しているが
(気象庁，2015b)，防災科研の観測網は停電のために当該する期間のデータが
⽋損となっている．⼀⽅で，2014 年 8 ⽉ 3 ⽇に発⽣した噴⽕は防災科研，気
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象庁の両観測網で記録されている．この噴⽕の発⽣当時は，⼭頂付近が雲に覆
われていたため，表⾯現象は映像からは確認できない．しかし，微気圧波形に
⻑周期の増圧相が卓越し，その最⼤値が空振波形の最⼤値に⽐べると⼀桁程度
⼤きいという特徴は，2014 年噴⽕に伴う圧⼒波形からも読み取ることができ
る(図 3.8)． 
 
3.2.4 霧島⼭(新燃岳) 
 霧島⽕⼭群の新燃岳では，2011 年 1 ⽉ 26 ⽇から準プリニー式噴⽕，
溶岩ドーム形成，ブルカノ式噴⽕，連続噴煙イベントなどからなる⼀連の噴⽕
活動が発⽣した(Nakada et al., 2013)．図 3.1d に⽰す通り，霧島⼭周辺にも防
災科研，気象庁の連続観測網が展開されており，⼀連の噴⽕に伴う圧⼒変動を
観測している(Kato and Yamasato, 2013)．防災科研の観測点に設置されている
微気圧計は，阿蘇⼭の観測網と同じく SETRA 社の AP270 であり，サンプリン
グ周波数も同じく 1 Hz である．気象庁の観測点に設置されている空振計も，
阿蘇⼭，⼝永良部島と同じく ACO 3384 であり，サンプリング周波数も同じく
100 Hz である．気象庁は，新燃岳⽕⼝から 7.6 km 離れた猪⼦⽯にカメラを設
置している．設置されているカメラも阿蘇⼭，⼝永良部島と同じくパナソニッ
ク製の WV-E850 であるが，映像解析を⾏った研究によると，当時のこのカメ
ラの解像度は 640 × 480 ピクセルに設定されていたようである(⻤澤・他，
2013; ⾼⽊・他，2013)．図 3.9 には，2011 年３⽉ 13 ⽇に発⽣した連続噴煙
イベントに伴う圧⼒波形を⽰す．因果律を満たさない 300 秒のハイパスフィル
ターを施した微気圧波形と空振計の⽣波形を，最⼤値を規格化し⽕⼝からの⽔
平距離ごとに並べている．微気圧波形には，70 秒と 160 秒付近から始まる顕
著な増圧相が，KRHV と KRMV の両観測点で記録されている．空振波形から
も，同じ時刻付近に振幅が増⼤する特徴を読み取ることができる．この噴⽕
は，⻤澤・他(2013)の映像解析によって噴煙⾼度の時間変化が調べられてお
り，その結果を図 3.9b に⽰す．図における P1-P5 は，噴⽕に伴う主な噴煙柱
の頂点にそれぞれ相当する．⻤澤・他(2013)に掲載されている画像によると，
P1 と P2，P3 と P4 の⼆組の噴煙柱は，それぞれ同じ⽅向に成⻑している．こ
れら噴煙柱のペアを巨視的に⼀つの噴煙柱としてみなすと，上で述べた微気圧
波形に増圧相が記録される時間は，それぞれの噴煙の成⻑段階に相当すること
が読み取れる．つまり，こうした⻑周期空振は噴煙の出現から成⻑する過程に
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伴って励起されていると解釈できる．新燃岳での⼀連の噴⽕活動では，７例の
イベントにおいて⻑周期空振の励起を確認することができる． 
 
3.3 ⻑周期空気振動のモノポールソースによる解析 
 以上では，Lokon-Empung を含む 4 ⽕⼭において，噴⽕に伴う圧⼒記
録から⻑周期空振を⾒出した．圧⼒記録と映像記録との対⽐によって，⻑周期
空振が噴煙の出現，成⻑段階に伴って励起されていることが明らかとなった．
この⻑周期空振の観測波形は，いずれの⽕⼭でもパルス状の増圧相が特徴的で
ある．こうした空振波形は，その励起源としてモノポールソースを⽕⼝に仮定
することで説明される場合が多い(例えば，Kim et al., 2015)．空振の励起源と
しては，ダイポールソースやジェット流を仮定している研究も存在する．しか
し，本研究では最も単純な⾳波励起源であるモノポールのみ仮定し，⻑周期空
振の観測波形の解析を⾏うことで，噴煙の成⻑過程を定量的に評価することを
試みる．対象とする⾳波の周期は 10 秒以上であり，波⻑はおよそ 3000 m 以上
となることから，励起源に対して点近似が成り⽴つと仮定して解析を⾏う．半
無限媒質上にモノポールソースを仮定すると，媒質の表⾯のモノポールから距
離𝑟の地点において観測される圧⼒変動∆𝑃は以下のように表すことができる． 
 
 ∆𝑃 = 	 >

?�1
𝑞(𝑡 − 𝑟 𝑐) (3.1) 

 
ここで，𝑐は⾳速，𝑞(𝑡)はモノポールから噴出する流体の体積変化率を表す
(Lighthill, 1978)．この場合，観測される圧⼒は流体の体積変化率の⼀回微分に
⽐例する．噴煙の持つ熱による浮⼒や膨張，周辺⼤気の取り込み(エントレイ
ンメント)といった噴煙に特有の物理過程を無視すれば，𝑞(𝑡)で表される体積変
化率は，⼀次近似的には⽕⼝から噴出する噴煙の体積変化率と等価であるとみ
なすことができる(例えば，Johnson et al., 2004)．すなわち，観測された圧⼒
波形を⼀回積分することで，噴煙の体積変化率の時間関数を得ることができ
る．同様に，観測波形を⼆回積分することで，噴煙体積の積算値の時間変化を
推定することができる．⼀般に観測波形には噴⽕に起因しないシグナルも記録
される場合があるため，本研究では Johnson and Miller (2014)の⼿法に従い，
積分処理に先⽴ち観測波形から平均値やトレンドの削除を⾏っている．また，
S/N ⽐が悪く，著しく⻑周期のノイズが重畳している波形については，上記の
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処理を⾏う前に因果律を満たさないハイパスフィルターを適⽤している．フィ
ルター処理のカットオフ周期は噴⽕に起因するシグナルの継続時間よりも⼗分
に⻑い時間に設定している．対象としている観測波形は瞬間的なパルス状の位
相を含まないことから，因果律を満たさないフィルターによる波形への影響は
無視できるものとみなす．図 3.10 には，観測された圧⼒波形の積分によって得
られる体積変化率，積算体積のそれぞれの時間関数の推定の例を，Lokon-
Empung での観測波形の例を⽤いて⽰している．推定された積算体積の時間変
化は，20 秒程度までは徐々に増加し，成⻑する噴煙の積算体積としては適切に
推定されていると思われる．⼀⽅で，20 秒付近で最⼤値をとった後の積算値は
減少に転じるが，この特徴は噴煙体積の積算値としては現実的ではない．Kim 
et al. (2015)は，後続相に含まれる周辺地形からの反射波が，積算体積の推定結
果に顕著に影響することを⽰している．また，ダイポールなどの別の励起源で
説明されるシグナルが，こうした後続相部分に影響している可能性もある
(Woulff and McGetchin, 1976)．本研究では，図 3.10 に⽰す通り，前述の処理
を⾏った観測波形の⼆回積分して得られる時間関数の最⼤値を V，その積算時
間を T と定義し，T で⽰された時間よりも後のシグナルには着⽬しない． 
 
3.4 結果と議論 
3.4.1 積算体積 V と積算時間 T の関係 
 図 3.11 に， 4 ⽕⼭の⻑周期空振波形のモノポール解析によって推定
された体積 V と積算時間 T を⽰す．データは，Lokon-Empung は KKVO，阿
蘇⼭では ASIV，⼝永良部島では KCNV，霧島⼭では KRHV のデータをそれぞ
れ⽤いている．対象としている⽕⼭では，多くても⼆地点の圧⼒波形しか⼊⼿
できないため，解析は S/N の⽐の良い⼀観測点のデータに絞り，またダイポー
ルなどのモノポール以外の空振の励起源の可能性については考慮しない．
Lokon-Empung における T は最⼤でも 20 秒となっているが，これは解析に⽤
いたマイクロフォンが 0.05 Hz までしか⼀様感度を持たないことに起因すると
思われる．そのため，Lokon-Empung における V の推定値は真の値に⽐べると
少なく推定されている可能性がある．図 3.11 からは，V と T の間には正の相
関があることが読み取れる．以下では，冪関数（𝑉 = 𝑎𝑇�）を仮定しこの両者
の関係の評価を試みる．図 3.11 には，最⼩⼆乗法によって推定された関数
（𝑉 = 4.4×10�𝑇>. ）を⾚線で⽰す．推定されたパラメータの分散は，それぞれ
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𝜎¡ = 4.2，𝜎� = 0.4である．b の分散を考慮した	𝑉 = 4.4×10�𝑇>.?，𝑉 =

4.4×10�𝑇?.<の両⽅についても，⿊⾊の破線で⽰している．また，参考のために
等噴出率線を灰⾊の直線，破線，点線で⽰している．b の分散を考慮しても，
体積 V の増加が積算時間 T に対して⾮線形に増加する傾向が認められる．噴
煙の体積を増加させる要因としては，モノポール解析が考慮している⽕⼝から
の流体噴出による運動量の他にも，噴煙の持つ熱による膨張，周辺⼤気の取り
込み(エントレインメント)などが考えられる．近似式で推定された積算時間 T
に対する体積 V の⾮線形増加は，上記のような噴煙に特有の物理過程を反映し
ているのかもしれない． 
 
3.4.2 映像解析結果との⽐較 
 ⾼⽊・他(2013)は，2011 年 3 ⽉ 13 ⽇に霧島⼭で発⽣した噴⽕の映像
の PIV(Particle Image Velocimetry)解析を⾏っている．図 3.12a に，本研究が
圧⼒波形を⽤いて推定したこのイベントの噴煙体積の時間変化率と，⾼⽊・
他，(2013)が映像解析で推定した噴煙の体積変化率の⽐較を⽰す．図 3.12b に
は，本研究と⾼⽊・他(2013)の双⽅が推定した噴煙の積算体積の時間変化を⽰
す．体積変化率に着⽬すると，400 秒前後までは両研究による推定結果の時間
変化は整合的であり，どちらも 200 秒ごろに最⼤値を取っている．この特徴
は，⻑周期空振の励起が噴煙の運動と深い関連があることを⽰唆していると⾔
える．しかし振幅値に着⽬すると，微気圧波形から推定した体積変化率は，映
像解析による体積変化率の振幅と⽐べると半分以下程度でしかない．図 3.12b
に⽰す積算体積の推定結果の⽐較においても，空振解析による推定結果の振幅
は，映像解析による結果の半分程度でしかない．映像解析と空振解析による体
積変化率や積算体積の不⼀致は，桜島でのブルカノ式噴⽕の爆発過程を対象に
した Johnson and Miller (2014)でも報告されている．Johnson and Miller 
(2014)は，浮⼒による噴煙の膨張が，映像解析による⾒かけの体積と，空振に
よる体積の⾒積もりに誤差を⽣じている原因ではないかと⾔及している．つま
り，浮⼒で膨張する分の体積は周辺⼤気を移動させないということが，空振解
析と映像解析による体積の推定値が不⼀致の要因となっているのかもしれな
い．また，対象としている霧島⼭の噴⽕は噴煙⾼度が 8 km に到達するほどの
規模であり (新堀・他，2013)，単⼀のモノポールによる近似ではなく，複数
のモノポールを仮定して解析を⾏うことにより，より正確に体積推定が⾏える



 

 95 

可能性がある．さらに，空振の後続相は地形の影響を顕著に受ける可能性があ
るため，地形の影響を考慮することによって，体積推定の精度が向上できる可
能性がある(Kim et al., 2015)． 
 
3.4.3 噴⽕規模評価⼿法として可能性 
 ⽕⼭観測におけるデータ伝送技術の向上により，⽕⼭近傍における空
振データは⽐較的容易にリアルタイムで取得することが可能である．そのた
め，空振観測によって噴⽕の規模を推定することは，⽕⼭学のみならず防災上
の利点が存在する．噴煙の最⼤⾼度は，噴⽕規模を⽰す指標の⼀つとして広く
⽤いられている．空振波形の解析から噴煙⾼度の推定を試みた先⾏研究の例は
いくつか存在するが，いずれも成功したとは⾔い難い(例えば，Caplan-
Auerbach et al., 2010)．Sparks et al. (1997)は，噴煙⾼度(𝐻)とマグマ体積噴出
率(𝑄¤��)の間に，𝐻 = 1.67𝑄¤��<.?¦§の経験式が成り⽴つことを⽰している．マグマ
の平均密度を 2500 kg/m3 と仮定すると，この⽅程式はマグマの質量噴出率
(𝑄����)を⽤いて𝐻 = 0.22𝑄¤��<.?¦§と変換される．Sparks et al. (1997)は，プリニー
式噴⽕などの継続時間が⻑く，また主に噴煙の最⼤到達⾼度が 10 km 以上の噴
⽕のデータをコンパイルすることでこの経験式を導出している．それゆえ，経
験式の導出に⽤いられた噴⽕と，本研究で解析した噴⽕では，規模やダイナミ
クスが顕著に異なる可能性がある．また，噴煙の成⻑過程に伴う⻑周期空振に
着⽬している本研究に対し，Sparks et al. (1997)は噴⽕の総継続時間から推定
される噴出率を考慮している．このような違いは存在するものの，空振によっ
て推定した体積変化率が，マグマ噴出率と噴煙⾼度の関係とどの程度整合的で
あるかを調べることは，⻑周期空振を⽤いた噴⽕規模評価の可能性を議論する
上で有益である．図 3.13 には，本研究が空振データを⽤いて推定した平均の体
積変化率と，報告されているそれぞれの噴⽕の最⼤⾼度をプロットしている
(気象庁，2014; 気象庁，2015a; 気象庁，2015c; 気象庁，2015d; 気象庁，
2015e; 気象庁 2016a; 気象庁，2016b; 新堀・他，2013)．推定した体積変化
率は時間関数となっているが，ここではその平均値を代表値としている．瞬間
的な浮⼒の供給による噴煙の到達⾼度は，与えられた浮⼒の最⼤値に⽐例する
ことが知られている(Morton et al., 1956)．本研究が着⽬した噴⽕は概ね継続時
間の短い噴⽕であるため，Morton et al. (1956)が⽰したような瞬間的な熱の供
給による噴煙と近似できるとみなす．よって，噴煙⾼度との⽐較には推定され
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た体積変化率の平均値を採⽤する．Lokon-Empung と阿蘇⼭におけるデータか
らは，平均体積変化率と噴煙⾼度の間に顕著な正の相関が認められる．この特
徴は，空振解析で推定された平均体積変化率の⼤きさが，噴煙到達⾼度とマグ
マ噴出率の関係で規定される噴⽕規模と整合的であることを⽰唆している．図
3.13 では，噴煙の密度をいくつか仮定することで，推定した体積変化率からマ
グマ質量噴出率の推定を試みた．霧島⼭や⼝永良部島で 2015 年に発⽣したイ
ベント(H = 0.9 km)は，噴煙の密度を 0.1‒5 kg/m3 と仮定することで，空振で
推定した体積変化率とマグマ噴出率‒噴煙⾼度の経験式が，⾒かけ上は整合的
になる．この密度の範囲は，⾼⽊・他(2013)が PIV 解析による体積変化率と，
噴出物の総量を⽤いて導出した 0.5 kg/m3 という噴煙密度の推定値と整合的で
ある．また，Ripepe et al. (2013)は，⽕⼝における噴煙密度をマグマ中のガス
分率とガス密度，マグマ密度を⽤いて 5.4 ± 1.1 kg/m3 と推定しており，この
値とも整合的である．⼀⽅で，Lokon-Empung や阿蘇⼭でのデータは，噴煙密
度を 0.1‒0.01 kg/m3 と仮定した場合に空振による推定値と経験式が整合的にな
るが，この噴煙密度の値は上で述べた先⾏研究における値に⽐べると顕著に⼩
さい．この違いは，先にも述べた本研究が対象としている噴⽕と，経験式が対
象としている噴⽕の様式や規模，物理過程が異なることに由来している可能性
がある．⼀般に，⾼度の低い噴煙は，より⾼度の⾼い噴煙に⽐べて⾵などの地
表付近の⼤気の条件の影響を受けやすいことが想定される．例えば，2014 年
に発⽣した⼝永良部島で発⽣した噴⽕に関しては，接近した台⾵の影響を受け
て噴煙の成⻑が妨げれた可能性が報告されている(Iguchi and Nakamichi, 
2015)．⻑周期空振の励起過程のさらなる理解には，より詳細な⻑周期空振の
観測，噴煙の映像，熱映像の解析，噴煙のダイナミクスとの関係についての理
論的な考察などを進めることが必要である． 
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図 3.1. 2012 年 11 ⽉ 28 ⽇に発⽣したブルカノ式噴⽕の連続噴煙過程の映像
(Yudhi Thea ⽒提供)．時刻は映像開始からの経過時間を表す．0‒3 秒までの画
像に映っている噴煙は，映像開始前に発⽣した爆発過程によるもの． 
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図 3.1. （続き） 
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図 3.2. a) Lokon-Empung で 2012 年 11 ⽉ 28 ⽇に発⽣したブルカノ式噴⽕と，
後続する連続噴煙に伴う上下動速度波形(⻘)と空振波形(⿊)の⽣波形(図 1.1 と
同じ)．b) (a)で⽰した各波形から，周期が 10 秒以上の VLP 帯の成分をバンド
パスフィルターによって抽出した波形．振幅はそれぞれの波形の最⼤振幅で規
格化し，各観測点の⽕⼝からの⽔平距離ごとに波形を⽰す． 
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図 3.3.  各⽕⼭における空振，微気圧観測網と，⽕⼝‒観測点間の地形プロファ
イル．Lokon-Empung の地形データは合成地震波形計算に⽤いた SRTM-3 の
データ，⽇本国内の 3 ⽕⼭の地形データについては国⼟地理院提供の 10 m メ
ッシュ標⾼データを⽤いている．a) Lokon-Empung. b) 阿蘇⼭．c)⼝永良部
島．d) 霧島⼭新燃岳． 
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図 3.4. 2012 年 12 ⽉ 31 ⽇に Lokon-Empung で発⽣した連続噴煙イベント
(TR)に伴う上下動速度波形(⿊)と空振波形(⾚)の⽣波形．振幅はそれぞれの波
形の最⼤振幅で規格化し，各観測点の⽕⼝からの⽔平距離ごとに波形を⽰す． 
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図 3.5. 図 3.4 に⽰した波形から抽出した VLP 帯の波形． 
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図 3.6. 阿蘇⼭で 2015 年 9 ⽉ 14 ⽇に発⽣した噴⽕に伴う微気圧波形(ASHV，
ASIV)，空振波形(ASO2，ASOE)と，気象庁の草千⾥観測点に設置された遠望
カメラで記録された噴⽕の画像．振幅はそれぞれの波形の最⼤振幅で規格化
し，各観測点の⽕⼝からの⽔平距離ごとに波形を⽰す． 
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図 3.7. ⼝永良部島⽕⼭で 2015 年 5 ⽉ 29 ⽇に発⽣した噴⽕に伴う微気圧波形
(KCFV，KCNV)，空振波形(KEHT，KEMH)と，気象庁の本村⻄観測点に設
置された遠望カメラで記録された噴⽕の画像．振幅はそれぞれの波形の最⼤振
幅で規格化し，各観測点の⽕⼝からの⽔平距離ごとに波形を⽰す． 
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図 3.8. ⼝永良部島⽕⼭で 2014 年 8 ⽉ 3 ⽇に発⽣した噴⽕に伴う微気圧波形
(KCFV，KCNV)，空振波形(KEHT，KEMH)と，気象庁の本村⻄観測点に設
置された遠望カメラで記録された噴⽕の画像．振幅はそれぞれの波形の最⼤振
幅で規格化し，各観測点の⽕⼝からの⽔平距離ごとに波形を⽰す． 
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図 3.9. a) 霧島⼭で 2011 年 3 ⽉ 13 ⽇に発⽣した噴⽕に伴う微気圧(KRHM，
KRMV)，空振波形(KIAM，KITK)と，気象庁の猪越観測点に設置された遠望
カメラで記録された噴⽕の画像．振幅はそれぞれの波形の最⼤振幅で規格化
し，各観測点の⽕⼝からの⽔平距離ごとに波形を⽰す．b) ⻤澤・他(2013)が
推定した噴煙柱⾼度の時間変化(⻤澤・他(2013)より転載)．  
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図 3.10. 圧⼒波形の積分による体積変化率と，積算体積波形の導出の例．上
段：Lokon-Empung での臨時観測において，KKVO で観測された連続噴煙過
程に伴う空振波形を⽰す．中段：上段の観測波形を⼀回積分して得られる噴煙
の体積変化率の時間変化．下段：上段の観測波形を⼆回積分して得られる噴煙
の積算体積の時間変化． 
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図 3.11. 推定された積算体積 V と，継続時間 T の関係． ⾚線は最⼩⼆乗法で
推定された近似曲線(𝑉 = 4.4×10�𝑇>. )，⿊破線は推定されたパラメータの分散
を考慮した近似曲線(	𝑉 = 4.4×10�𝑇>.?，𝑉 = 4.4×10�𝑇?.<)をそれぞれ⽰す．参
考のため，等噴出率線(104  m3/s，105 m3/s，106 m3/s，107 m3/s)を灰⾊の直
線，破線，点線で⽰す． 
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図 3.12. a) 2011 年 3 ⽉ 13 ⽇に霧島⼭新燃岳で発⽣した噴⽕に伴う圧⼒波形か
ら推定した噴煙体積の体積変化率(緑)．灰⾊の波形は⾼⽊・他(2013)が映像解
析によって推定した噴煙体積の時間変化率．b) a)で⽰す噴煙の体積変化率を時
間積分して得られる噴煙の積算体積の時間変化(⾚)と，⾼⽊・他(2013)が推定
した噴煙体積の時間変化． 
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図 3.13. 推定された体積変化率変数の平均値と，噴煙⾼度の関係．曲線は，圧
⼒波形の解析から推定した平均体積変化率𝑄¨��と，Sparks et al., (1997)による
経験式𝐻 = 0.22𝑄¤��<.?¦§，噴煙の密度ρによる噴煙⾼度を⽤いた曲線𝐻 =

0.22(𝜌𝑄¨��)<.? §を⽰す．4 ⽕⼭の記号の⾊は図 3.11 と同じ． 
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第 4 章 爆発過程から連続噴煙過程までの噴⽕

機構理解に向けて 
 
4.1 爆発過程から連続噴煙過程までの⼀連の噴⽕機構理解に向けての展望 

第 2 章と第 3 章では，ブルカノ式噴⽕の爆発過程と連続噴煙過程に関
する研究を⾏った．この⼆つの章における研究の対象は，ブルカノ式噴⽕にお
ける過程の違いという時間的な区分の他に，⽕道の内部と⼤気中という空間的
な区分によっても分けられる．図 4.1 には，⼆つの章における研究と，今後ブ
ルカノ式噴⽕の⼀連の噴⽕機構理解のために必要な研究の概念図を，図 2.2.12
に上書きする形で⽰す．以下では，爆発過程から連続噴煙過程までの理解のた
めに，図 4.1 に⽰した４つの区分それぞれにおける今後の研究の展望を⽰す． 

 
4.2 爆発過程(初期部分) 
 第 2 章では，Lokon-Empung での爆発地震の初期位相の解析，衝撃波
伝搬と同時に励起される波動場の数値計算を⾏った．地震波解析では，桜島の
爆発地震を解析した先⾏研究の結果と整合的な結果が得られた．数値計算にお
いては，管内の圧⼒変化量を反映する変位極性の節⾯構造が発⾒され，⼀部地
点では観測波形に特有の押しの極性を⽰す初動が得られた．破砕条件などのよ
りブルカノ式噴⽕の爆発過程に近い条件を数値計算に取り⼊れることで，観測
波形の特徴を説明することができるかもしれない． 
 
4.3 爆発過程(⽕⼝底近傍) 
 本研究の第 2 章で対象とした⽕道深部(深さ〜2 km)の物理過程と，第
3 章で扱った⼤気中の物理過程を結びつけるには，⽕道のより浅部から⽕⼝に
かけての物理過程を理解することが必要である．ブルカノ式噴⽕を対象とした
先⾏研究では，多様な観測研究によって噴⽕の発⽣前に⽕⼝底周辺に蓋が形成
されるという概念が得られている．しかし，⽕⼝という地形の特性から，この
蓋という閉塞構造の直接的観測は困難である．閉塞構造の具体的な深さや形成
されるメカニズムなど，⽕道浅部から⽕⼝底にかけての爆発過程には多くの問
題が残されている．第 2 章で⾏ったような流体‒弾性体の数値計算や，近年⽕
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⼭観測での利⽤が著しい無⼈機による観測などのアプローチで，より地表に近
い爆発過程のダイナミクスを明らかにすることが必要である． 
 
4.4 連続噴煙過程(爆発過程からの移⾏) 

Lokon-Empung で観測されたブルカノ式噴⽕では，半数以上のイベン
トが爆発過程の後に連続噴煙過程を伴っていたが(ET)，連続噴煙過程を伴わな
いイベントも少なからず存在する(EX)．爆発過程から連続噴煙過程までを⼀連
のブルカノ式噴⽕の噴⽕機構として理解する上で，爆発過程から連続噴煙過程
への移⾏に関するダイナミクスや，移⾏する条件を理解することは極めて重要
である．図 4.2 には，第 2 章で推定された Lokon-Empung の爆発地震の D 相
の体積変化量と，爆発地震の最⼤振幅の関係を⽰す．EX と ET のタイプを異
なる⾊で⽰し，星印でそれぞれのタイプの平均値を⽰す．連続噴煙過程を伴う
ET イベントの⽅が，爆発過程のみで構成される EX イベントよりも，D 相の
体積変化量と最⼤振幅の両者が⼤きい傾向にある．図 4.3 には，臨時観測中に
Lokon-Empung で発⽣した噴⽕の，前の噴⽕が発⽣してからの経過時間を，タ
イプごとに調べた結果を⽰す．ここでは，直前に発⽣した噴⽕がどのタイプに
分類されるものであったかは区別していない．図 4.3 からは，EX に分類され
る噴⽕は，前の噴⽕との時間差が⼤きい傾向にあることが読み取れる．桜島で
は，BL 型地震の群発を伴うストロンボリ式噴⽕の活動，ブルカノ式噴⽕が発
⽣，連続噴煙の発⽣，再び BL 型地震の群発とストロンボリ式噴⽕の活動，と
いう活動のサイクルに関するモデルが提唱されている (⽴尾・井⼝，2009)．
Lokon-Empung での観測データの特徴や，桜島で提唱されている上記のモデル
は，爆発過程から連続噴煙過程へ移⾏する物理過程理解の⼿掛かりとなるかも
しれない． 
 
4.5 連続噴煙過程(噴煙のダイナミクスと空振の関係) 
 第 3 章では，噴煙の成⻑過程に伴う⻑周期空振の解析を⾏った．しか
し，⻑周期空振の解析には⾳波の励起源にモノポールを仮定していたため，噴
煙に特有の物理過程は反映されていない．噴煙や空振に関する先⾏研究におい
ても，噴煙のダイナミクスと同時に観測される空振の関係についての研究例は
ほとんど報告されていない．映像や熱映像解析によって，噴煙の挙動を解析
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し，同時に観測される空振との⽐較を⾏うことにより，噴煙成⻑に伴う空振と
噴煙の物理過程の関係についての理解を深めることができるかもしれない． 
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図 4.1. 爆発過程から連続噴煙過程までの⼀連の噴⽕機構理解のための研究概念
図． 
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図 4.2. Lokon-Empung での爆発地震の D 相の体積変化量と，爆発地震の最⼤
振幅の関係．星印はそれぞれのタイプの平均値を⽰す． 
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図 4.3. Lokon-Empung で観測された噴⽕の，タイプごとの前の噴⽕からの経過
時間．前の噴⽕がどのタイプであったかは考慮していない． 
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第 5 章 結論 
 
・インドネシアの Lokon-Empung で発⽣するブルカノ式噴⽕の広帯域地震観
測，空振観測を⾏い，爆発地震の初期位相が押しの極性を持つ初動(P 相)と，
より振幅の⼤きな引き相(D 相)で構成されていることを明らかにした． 
 
・S/N ⽐の良い D 相に対して，合成地震波形を使った波形フィッティングを
⾏い，⽕⼝から深さ 1.0‒1.3 km の領域における円筒収縮で観測波形を説明でき
ることを明らかにした． 
 
・推定された爆発地震の初期位相の深さ，爆発地震と空振の励起時間の差など
の特徴は，先⾏研究によって桜島⽕⼭を対象に描像されてきた爆発過程と整合
的であることを確認した． 
 
・数値流体計算ツールである OpenFOAM を⽤い，圧縮性流体と弾性体の運動
の連成を解くソルバーを開発した． 
 
・弾性⽕道を伝搬する理想気体の衝撃波と，励起される周辺変位場の数値計算
を⾏い，計算結果と爆発地震の観測波形の両者の特徴を⽐較検討した．  
 
・数値計算によって，弾性体に⽣じる変位の極性は，⽕道内の圧⼒変化の影響
を⼤きく反映していること，変位の極性の節⾯が形成されるという特徴を明ら
かにした． 
 
・Lokon-Empung，阿蘇⼭，⼝永良部島，霧島⼭での噴⽕に伴う空振，微気圧
記録を調べ，噴煙の成⻑過程において周期が 10 秒以上の⻑周期の空振が励起
されていることを明らかにした．また噴⽕の映像記録と圧⼒波形を⽐較し，こ
うした⻑周期の空振は噴煙の運動などの表⾯現象との対応が良いことを明らか
にした． 
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・空振の⻑周期成分の励起源にモノポールソースを適⽤し，体積変化率と積算
体積の推定を試みた．推定結果を，映像解析による体積変化率や積算体積の推
定値，噴煙到達⾼度などと⽐較し，⻑周期成分による解析の妥当性や，噴煙⾼
度推定の可能性を議論した． 
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