
 

Instructions for use

Title しかべ間歇泉の観測と数値実験から示唆される間歇泉の噴出と周期性のダイナミクス

Author(s) 柘植, 鮎太

Citation 北海道大学. 博士(理学) 甲第15747号

Issue Date 2024-03-25

DOI 10.14943/doctoral.k15747

Doc URL http://hdl.handle.net/2115/92286

Type theses (doctoral)

File Information Ayuta_Tsuge.pdf

Hokkaido University Collection of Scholarly and Academic Papers : HUSCAP

https://eprints.lib.hokudai.ac.jp/dspace/about.en.jsp


博士学位論文

しかべ間歇泉の観測と数値実験から示唆される
間歇泉の噴出と周期性のダイナミクス

(Dynamics of eruption and periodicity of Geysers,

inferred from the observations and numerical experiments of
Shikabe Geyser)

柘植鮎太

北海道大学大学院理学院
自然史科学専攻　地震学火山学講座

令和 6年 3月



要旨

間歇泉は，水蒸気や非凝縮性ガスに駆動されて間欠的に地表に噴出する温
泉であり，水や熱の供給条件，そして上昇経路のジオメトリの組み合わせが特殊
な条件を満たした場合に発生する．間歇泉噴出を支配する物理過程を理解するこ
とは，火山噴火をはじめとする多相系の周期的な噴出現象について洞察を与える
可能性があるとともに，希少な間歇泉を保全し，維持していくために重要である．
これまで，間歇泉の噴出メカニズムについて様々な概念モデルが提案されており，
それらは大まかにバブルトラップモデルと上昇駆動型減圧沸騰モデルの 2 種類に
区別される．バブルトラップモデルは，上昇経路の側方に接続された空洞（バブ
ルトラップ）が深部から上昇してきた水蒸気を蓄積し，上昇経路内に排出すること
で噴出を駆動する．一方で上昇駆動型減圧沸騰モデルは，上昇経路に供給される
高温熱水が自身の熱で減圧沸騰することで噴出する．これらの概念モデルは観測
される現象を部分的に説明するにとどまっており，間欠噴出を支配する詳細な物
理過程は未解明な点が多い．また，間歇泉の噴出周期は多様に変化することが知
られており，いくつかの間歇泉で気象条件や潮汐，地震との関係について研究され
てきた．しかし，それらの研究は統計的な解析に基づいた議論が中心となってお
り，物理的な背景に基づいた定量的な評価はほとんど行われていない．本研究で
は，間歇泉の噴出ダイナミクスと噴出周期変化の物理メカニズムを理解するため
に，北海道南部の“しかべ間歇泉”で多項目の物理観測を実施した．

しかべ間歇泉では連続観測として熱水温度，空気振動，傾斜変動の観測を，
キャンペーン観測として噴出孔内の映像，熱水温度，圧力観測，そして噴出量の直
接測定を行った．しかべ間歇泉の噴出サイクルは，水位回復期間，湧出期間，そし
て噴出期間から構成される．ボアホールカメラを用いた孔内の映像観測によって，
噴出開始直後に孔深部で急激に気泡が発生する様子を捉えることに成功した．間
歇泉の上昇経路内における発泡の進展プロセスを直接的に観測した研究例は存在
しておらず，本研究が世界初の観測事例である．一方で，孔内の温度および圧力
データを解析したところ，孔深部における熱水温度は噴出サイクルを通して純水
の沸点よりも低い値を示した．この結果から，映像観測で確認された気泡の形成
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過程には，非凝縮性ガスが寄与している可能性が強く疑われた．そこで，噴出孔
から放出されるガスおよび熱水の採取と化学分析を行った結果，熱水中には CO2

が多量に含まれることがわかった．すなわち，熱水に溶解している CO2 は，その
分圧によって飽和温度を低下させることで孔深部での発泡を促進すると考えられ
る．また，直接測定した噴出量と孔内の圧力データを用いた解析から，噴出期間に
おける帯水層からの熱水供給率は水位回復期間のそれより約 4 倍大きいことがわ
かった．噴出時には孔深部だけでなく，周囲の帯水層における亀裂や空隙内でも
気泡が形成し膨張することによって，孔内へ熱水の過剰供給が生じると考えられ
る．以上の結果に基づいて，しかべ間歇泉における噴出サイクルの概念モデルを
新たに提案した．しかべ間歇泉は，噴出の駆動は熱水の上昇駆動型減圧沸騰モデ
ルで説明できるが，一方で噴出孔深部や周囲の帯水層内における気泡の形成や膨
張が熱水の過剰供給を引き起こし噴出強度の維持に寄与する点で，バブルトラッ
プモデルに類似した側面を持つと考えられる．

2019年 11月 26日から開始した連続観測によって，2023年 7月 31日ま
での約 4年間の噴出周期データを取得した．そこで，観測期間における噴出周期
の統計的な特徴や時間変化の傾向を整理し，幅広い時間スケールで噴出周期変化
と気象条件や海洋潮位との関係を調査した．しかべ間歇泉の噴出周期は単純周期
を示す期間もあれば，二重周期や三重周期を示す期間もあり，極めて多様に変化し
た．噴出周期の多重モードが発生した期間は，しかべ間歇泉でスケール析出防止
のために施されているスケール抑制剤の注入が不十分であった期間と対応し，ス
ケールによる孔内の部分的な閉塞が相変化や流動プロセスに影響を与えた可能性
がある．また，数日程度の短期的な時間スケールで発生する噴出周期変化は気圧
変化と強い負の相関を示した．噴出周期を水位回復期間，湧出期間，そして噴出
期間に区別し，それぞれの変化と気圧変化を比較した結果から，気圧変化は熱水
の飽和温度を変化させることで噴出プロセスに影響すると推測した．さらに，噴
出周期は夏季に低下し冬季に上昇する傾向を示し，降水量および積雪量の変化と
概ね対応した．すなわち，数ヶ月にわたる長期的な噴出周期の変化は，地下水の
涵養量の変化に伴う静止水頭などの帯水層パラメータの変化に起因することが示
唆される．噴出周期変化の物理メカニズムをより詳細に理解するために，噴出サ
イクルの概念モデルに基づいて，孔内の質量保存およびエネルギー保存の観点か
ら噴出周期の数理モデルを新たに構築した．数理モデルを用いた解析から，長期
的な噴出周期変化を説明する静止水頭や浸透率の時間変化量を定量的に推定した．
本研究で提案した数理モデルは，上昇経路のジオメトリや熱水供給条件に関する
パラメータを制約できれば，上昇駆動型減圧沸騰モデルが想定される他の間歇泉
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に対しても適用できると考えられる．
ここまでの結果は主に観測データに基づいており，しかべ間歇泉固有の

性質であるのか，多くの間歇泉にも共通する普遍性な性質であるかどうかは定か
ではない．そこで，提案した概念モデルや噴出周期変化のメカニズムの妥当性や
普遍性を検証するために，帯水層および管路内の気液二相流シミュレーターであ
る T2Well/ECO2N を用いて数値実験を行った．シミュレーションの結果，特定
の境界条件の組み合わせによって熱水と CO2 の減圧発泡による間欠的な熱水噴
出を再現した．さらに，再現された噴出サイクルの特徴は，しかべ間歇泉や他の
間歇泉で典型的に見られる特徴とよく対応した．また，熱水に溶解している CO2

は飽和温度を低下させるため発泡を促進する役割を持つが，一方で噴出の爆発性
への寄与は小さいことがわかった．続いて，帯水層条件や管の形状，そして大気
圧条件を変化させてシミュレーションを行い，噴出周期や噴出量などの応答の変
化を調べた．特に，静止水頭や浸透率を上昇させると管内への供給率が上昇する
ため噴出周期は短縮し，また気圧を上昇させると飽和温度の上昇によって沸騰が
抑制され，噴出量が減少するため噴出周期は短縮することがわかった．これらの
結果は，しかべ間歇泉の観測事実から推定した周期変化のメカニズムの妥当性を
支持している．さらに，シミュレーションで得られた各物理パラメータの時空間
変化から，噴出プロセスは浅部の温度勾配が高い領域において発泡が促進される
self-enhancing process と，深部の温度勾配が低い領域において発泡が抑制される
self-limiting process に大別でき，それぞれが噴出の進展と停止を支配するという
概念モデルを新たに提案した．本研究は，単純な上昇経路のジオメトリを仮定し
ており，かつ限られた温度圧力条件の範囲内での検証にとどまっているが，バブル
トラップモデルおよび上昇駆動型減圧沸騰モデル両方の間歇泉における噴出ダイ
ナミクスに重要な示唆を与えると考えられる．
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第 1章

はじめに

1.1 間歇泉とは
間歇泉は地下の温泉水が水蒸気や非凝縮性ガス（例えば，CO2）に駆動さ

れて間欠的に地表に噴出する現象である．Geyser という用語はアメリカの Old

Faithful Geyserに代表されるような，熱水と水蒸気が，地下に発達した亀裂や穴
を通って間欠的に噴出する現象に用いられる場合が多いが，地下水が気泡を伴っ
て多相流として間欠的に流出する現象は様々なタイプが存在する．例えば，アメ
リカの Old Faithful Geyser of Calistoga，また日本のしかべ間歇泉や鬼首間歇泉
は，熱水上昇経路の形状が比較的単純な掘削井から間欠的に熱水を噴出する間歇
泉である（大谷, 1961; Nishimura et al., 2006; Rudolph et al., 2012; Tsuge et al.,

2023）．流体の上昇経路が掘削井由来の間歇泉は geyserと区別して geysering well

や man-made geyserと呼ばれる場合もある（Hurwitz and Manga, 2017）．また，
アメリカの Tenmile Geyser や Grystal geyser，中国の ZK10 などは，低温の地
下水が CO2 ガスの発泡に駆動されて噴出する間歇泉であり，いわゆる水の沸騰
を伴って噴出する間歇泉に対して CO2-driven cold-water geyserと呼ばれる（Lu

et al., 2005; Han et al., 2013; Watson et al., 2014; Cai et al., 2021; Piao et al.,

2022）．さらに，間歇泉のように激しい噴出を生じないが，周期的に熱水を流出す
る現象（Tanabe et al., 2023）や周期的に気泡の破裂に伴う振動を生じる現象（Liu

et al., 2023）も報告されている．
本論文で取り上げる間歇泉とその分布を Fig. 1.1に示す．温泉や噴気の数

は世界で ∼ 105 程度存在するのに対し（Ingebritsen et al., 2006），間歇泉の数は
1000未満と希少であり，その多くはアメリカのイエローストーン国立公園や，ロ
シアのValley of Geysers，チリの El Tatioに集中している（Bryan, 2008; Hurwitz

et al., 2012a）．しかも，近傍での地熱開発や温泉開発の影響や，長期的な水理特
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性の変化，地滑りに伴う熱水流路の変化等によって間欠状態が停止し，定常湧出状
態に遷移する場合がある（e.g., Kiryukhin, 2016; Reed et al., 2021）．このような
間歇泉の希少性は，間欠噴出の発生条件が熱力学条件および水理条件の特殊な組
み合わせを必要とすることを反映している（e.g., Hurwitz and Manga, 2017）．

1.2 間歇泉の噴出ダイナミクスに関する研究の現状
間歇泉は，ほぼ定常的に水やガスを放出する温泉や噴気と同様に地熱地域

で見られる熱水放出現象の一形態でありながら，その振る舞いが間欠的であること
が大きな特徴である．これまで，間欠的噴出の物理メカニズムを理解するために，
現地観測や室内実験，数値実験など多くの研究が行われてきた（e.g., Ingebritsen

and Rojstaczer, 1996; Adelstein et al., 2014; Munoz-Saez et al., 2015a, 2015b;

Eibl et al., 2021）．なお，以下で記述する内容は主に熱水の沸騰によって噴出する
間歇泉を対象としており，CO2-driven cold water geyserとは異なることに注意さ
れたい．

間歇泉の噴出メカニズムについてはいくつかの概念モデルが提案されてお
り，それらは大まかには 2種類に区別できる．一つ目は，Bunsen (1847)が最初に
提案したモデルで，論文によって Bunsen modelや ascent driven decompression

boiling modelなど複数の呼び方をする場合があるため，本論文では「上昇駆動型
減圧沸騰モデル」と呼ぶ．上昇駆動型減圧沸騰モデルでは熱水上昇経路の特殊なジ
オメトリを必要とせず，高温の熱水が周囲の熱水層から供給される状況を想定す
る．最初は沸点以下の熱水が湧出するが，その後，より深部の高温な熱水が上昇に
伴って減圧沸騰することで激しい噴出が駆動される（e.g., Bunsen, 1847; Kieffer,

1984; 福富, 1942a, 1942b, 1942c; Nishimura et al., 2006）．2 つ目は Mackenzie

(1811) が提案したモデルで，後に「バブルトラップモデル」と呼ばれる（e.g.,

Belousov et al., 2013; Adelstein et al., 2014）．バブルトラップモデルでは，熱水
上昇経路の側方に接続する，一定の体積を持つ空洞（バブルトラップ）の存在を
考える．バブルトラップは深部から上昇する水蒸気を蓄積し，内部の圧力が上昇
経路内の圧力を上回ると気泡を排出することで噴出を駆動する（e.g., Belousov et

al., 2013; Adelstein et al., 2014; Eibl et al., 2021）．バブルトラップの存在は，上
昇経路内の映像観測（Belousov et al., 2013; Walter et al., 2020），微動のアレイ
観測（Cros et al., 2011; Vandemeulebrouck et al., 2013; Wu et al., 2019; Eibl et

al., 2021），室内実験（Honda and Terada, 1906; Adelstein et al., 2014），また多
項目の物理観測（Namiki et al., 2014; Munoz-Saez et al., 2015a, 2015b; Ardid et

al., 2019; Ciraula et al., 2023a）からも示唆されている．上記では主に噴出を駆
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動するメカニズムの観点から両モデルの違いを説明したが，噴出の準備過程にお
ける熱輸送プロセスについても違いがある．減圧沸騰モデルでは，上昇経路浅部
にある低温の熱水が排出されるとともに深部にある高温の熱水が供給されること
により，熱水自身の熱によって沸騰噴出に至る．一方で，バブルトラップモデル
では，バブルトラップから排出される水蒸気が上昇経路内で凝縮し潜熱を放出す
ることで，上昇経路内の水の温度が上昇し沸騰に至る，と解釈される場合もある
（e.g., Namiki et al., 2014; Munoz-Saez et al., 2015a, 2015b）．この場合，沸騰の
トリガーはバブルトラップからの水蒸気による潜熱であっても，噴出が進展して
いく過程は減圧沸騰で説明することができ，上昇駆動型の減圧沸騰モデルとバブ
ルトラップモデルの両方の側面を含んでいる．すなわち，両モデルの大きな違い
は，“噴出に関与する供給系のジオメトリ”，“上昇経路への熱輸送プロセス”，そし
て “噴出の駆動プロセス” と言える．

上記のようなモデルを基本として，複数の間歇泉で噴出メカニズムが提案
されてきた．しかし，それらはあくまで間欠噴出が発生する前提で，限られた観測
データに基づいて噴出プロセスを部分的に説明するにとどまっている．また，最
初に提示した，なぜ間歇泉は温泉や噴気と同じ熱水放出現象の一形態でありなが
ら周期的に振る舞うのか，という根本的な問題に対して明快な説明は得られてい
ない．特に，間欠噴出の発生条件を満たす上で重要と考えられる，熱と水の供給
条件と上昇経路内での気相の発生を伴う流体力学的・熱力学的なプロセスとの関
係を統一的に調査し，議論した研究は極めて少ない．

1.3 間歇泉の噴出周期に関する研究の現状
上記の通り，間歇泉の噴出条件は水や熱の供給と供給系のジオメトリに

よる限られた条件の範囲内で成立する．一定の噴出周期を示す間歇泉は少なく，
寧ろ多くの間歇泉の噴出周期は不規則であったり，二重周期であったり，カオス
的であったりなど，多様な特徴を示す（e.g., Ingebritsen and Rojstaczer, 1996;

Nishimura et al., 2006; Namiki et al., 2014; Munoz-Saez et al., 2015b; Eibl et

al., 2020）．さらに，間歇泉噴出は熱力学条件および水理条件の特殊な組み合わせ
を反映するため，気象条件や地盤変動，帯水層の温度・圧力状態など，水の流れや
温度，流路形状を変化させる様々なプロセスに対して敏感に応答すると期待され
る（Hurwitz et al., 2014）．これらの外的影響・内的影響に対する間欠周期の応答
メカニズムを理解することは，間欠的噴出に寄与する熱や水の輸送プロセスにつ
いて定量的な洞察を与えると考えられる．

また，間歇泉はしばしば，火山噴火のアナロジーと見做され（Kieffer,
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1984），火山における諸現象に関する仮説を検証するための天然の実験場として研
究される側面を持つ．これまで，火山噴火と地震（e.g., Manga and Brodsky, 2006;

Nishimura, 2021），潮汐（e.g., Mauk and Johnson, 1973），降水（e.g., Matthews

et al., 2002），また季節的な気象条件の変化（e.g., Mason et al., 2004）などの外的
擾乱との関係性について数多く研究されてきた．しかし，これらの研究では解析
データの量が限られており，統計的な優位性が疑問視される場合がある（Neuberg,

2000）．対して，間歇泉は火山噴火よりも規模が小さく高頻度で噴出するため，
連続的な観測を行うことで噴出の周期性の時間変化や，外的影響・内的影響との
関係性について，より統計的にロバストな解析が行いやすくなると期待される
（Hurwitz and Manga, 2017; Hurwitz and Shelly, 2017）．

噴出周期への外的影響および内的影響を，統計的な優位性を保つ前提で調
査するためには，短期間（数時間～数日）から長期間（数ヶ月～数年）の時間ス
ケールを網羅する十分な量の噴出周期データが必要になる．しかし，期間および
データ量，またその時間分解能を確保した上で解析を行なっている研究は著しく
少ない．さらに，間歇泉の現象は多様性があり，間歇泉によって異なる噴出プロ
セスや概念モデルが想定されている場合もあるため，上で述べた先行研究の結果
がどの程度普遍性を持つかはよく理解されていない．そこで，間歇泉ごとの固有
な性質を区別し，普遍的な性質を見出すには，観測研究事例を増やす必要がある．

1.4 本論文の目的と構成
間歇泉は，その希少性や科学的な興味深さ，また見た目の迫力から研究者

だけでなく，多くの一般人も魅了する現象である．また，間歇泉は流体および熱を
蓄積し放出する現象として火山噴火のアナロジーと見做される（Kieffer, 1984）だ
けでなく，類似現象として海洋で見られる熱水放出現象（Furushima et al., 2009;

Sohn et al., 2009），そして太陽系の衛星であるエンセラダスやトリトンにおける間
欠噴出現象との関連性も期待されている（e.g., Soderblom et al., 1990; Brilliantov

et al., 2008）．間歇泉の噴出ダイナミクスの理解は，他の多成分・多相流体現象や，
自然界に存在する，局所的なエネルギーと物質の供給によって生じる間欠的現象
にも洞察を与えると考えられる．また，噴出周期の特徴や変化を支配するプロセ
スを理解することによって，希少な観光資源ともなっている間歇泉の長期的な維
持と保全にも繋がるだろう（e.g., Hurwitz et al., 2021）．

本研究では，間歇泉の熱水供給条件と噴出ダイナミクスとの関係，そして
噴出周期の多様性と時間変化の物理メカニズムを理解するために，上昇駆動型減
圧沸騰モデルが想定される新しいフィールドとして，北海道南部にある”しかべ間
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歇泉”における観測的研究，そして特に熱水の減圧沸騰によって駆動される間歇泉
の噴出プロセスに関する数値的研究を行なった．

本論文は以下のように構成される．まず，第 2章では，間歇泉の熱水供給
プロセスや熱力学条件と噴出サイクルとの関係を理解するために，しかべ間歇泉
で多項目の観測を実施した．管内での映像観測および温度・圧力観測を実施し，地
上観測のデータと比較することで，しかべ間歇泉の噴出ダイナミクスについて議
論する．また，しかべ間歇泉で固有に見られる現象だけでなく，他の間歇泉でも
共通して見られる物理過程の理解を目指す．第 3章では，第 2章でしかべ間歇泉
の噴出プロセスに関して得られた理解を踏まえ，噴出周期の多様性や時間変化の
要因を理解するために，2019年 11月 26日から実施してきた連続観測のデータを
用いて，噴出周期の特徴やその時間変化の傾向，また，気象条件などの外的影響と
の関係を調査する．さらに，しかべ間歇泉における噴出プロセスの概念モデルに
基づいて，噴出周期の定式化を試みる．定式化したモデルに基づき，短期的・長期
的な周期変化の物理的背景についてより詳細に議論する．第 4章では，多くの間
歇泉で見られる減圧沸騰による詳細な噴出プロセスについて物理的示唆を得るた
めに，管路内の気液二相流シミュレーションモデルに基づく数値実験を実施した．
数値実験では，間欠的噴出のメカニズムだけでなく，熱水供給条件の変化や管路の
形状が噴出周期や噴出量に与える影響の理解も目指す．第 5章では，第 2章から
第 4章までの研究が，間歇泉現象における未解決問題のうちどの点を明らかにし
たかを整理した上で全体を通しての議論を行い，今後の研究指針を提示する．第 6

章は本論文全体の結論をまとめる．
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Fig. 1.1: 本論文で引用する間歇泉の分布．赤文字は熱水型の間歇泉，青文字は
CO2-driven cold-water geyserであることを示す．Hurwitz and Manga (2017)の
Figure 1aに加筆した．
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第 2章

しかべ間歇泉の噴出ダイナミクスおよ
び熱水供給系の研究

7



2.1 間歇泉の熱水供給系および上昇経路内の物理プロセスに関す
る先行研究
間歇泉の噴出ダイナミクスを理解するためには，熱水供給系のジオメトリ

および熱水供給プロセスと，噴出プロセスとの関係を理解することが重要である．
上昇経路やバブルトラップ内で生じる流体力学プロセスと熱力学プロセスは相互
的に作用し，結果として表面活動である噴出量，噴出高，噴出様式，そして噴出
間隔などが観測される．これまで，地上での多項目観測や上昇経路内の直接観測，
室内実験などの研究から様々な知見が得られてきた．以下では，間歇泉の熱水供
給系および上昇経路内における物理プロセスに関する研究事例を俯瞰する．

間歇泉の噴出モデルは Mackenzie (1811) によって最初に提案された．
Mackenzie (1811)はアイスランドの Haukadalurにある Great Geysirの表面現象
の特徴から，地下に存在する大きな空洞，すなわちバブルトラップから排出される
水蒸気が噴出を駆動すると解釈した．一方で，Bunsen (1847) はアイスランドの
Haukadalurにある Strokkur Geyserで上昇経路内の温度観測を行ったところ，熱
水温度が噴出開始に向けて沸点に徐々に漸近する変化が見られた．そこでバブル
トラップのような空洞の存在を考慮せず，垂直管内の高温水が周囲から加熱され
ることで，ある深さで沸点に達すれば噴出すると指摘した．

福富（1942a）は伊豆にある複数の温泉の調査に基づいて，定常的に沸騰噴
出する定常沸騰泉と，エアーリフトなどの人為的な揚湯が無ければ沸騰しない準
沸騰泉の違いを，静止水頭の観点から理論的に考察した．福富（1942b），（1942c）
は福富（1942a）の結果に基づき，間歇泉は定常沸騰泉と準沸騰泉の中間的な存在
であるという観点から上昇駆動型減圧沸騰モデルを説明した．Kieffer (1984) は
Old Faithful Geyserでの地震観測結果と，Birth and Kennedy (1972)による上昇
経路内の温度観測結果に基づいて噴出メカニズムを議論した．特に噴出期間では
rarefaction wave が上昇経路内を伝播することによって浅部から深部に向かって
減圧沸騰が進展するという概念モデルが提案された（Kieffer, 1984）．

その後，上昇経路内の直接的な観測や多項目観測によって，熱水の供給条
件や，噴出サイクルにおける地下の詳細な物理プロセスに焦点が当てられるように
なった．例えば，Hutchinson et al. (1997)は Old Faithful Geyserで上昇経路内
の映像観測および温度・圧力観測を実施し，深さ約 20 mまでの上昇経路のジオメ
トリを明らかにした．また，噴出前の水位回復期間では深さ 21–22 mで水温が噴
出直前に急速に上昇しており，この深さで熱源となる貯留層が存在していることが
示唆された（Hutchinson et al., 1997）．Nishimura et al. (2006)は宮城県の鬼首
間歇泉で噴出する熱水の温度や空振，噴出口での圧力，そして傾斜変動からなる多
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項目観測を行い，鬼首間歇泉の噴出メカニズムとして上昇駆動型減圧沸騰モデルを
支持した．Rudolph et al. (2012)は Old Faithful Geyser of Calistogaで傾斜変動
および熱赤外観測を行い，水位回復期間における傾斜変動の時間変化の特徴から，
熱水供給プロセスをダルシー流に基づいてモデル化した．Valley of Geysersにあ
る Bannyi Geyserと Peari Geyserでは，上昇経路内の水位が一定になるように人
為的に揚水され，維持する水面の位置と揚水量の関係から上昇経路への熱水供給
率が推定された（Shteinberg et al., 2013）．Munoz-Saez et al. (2015a), (2015b)

はチリの El Tatioにある複数の間歇泉で上昇経路内の温度・圧力観測を実施した．
特に El Jefe geyserでは数 1000回の噴出サイクルにおける，深さ 1.5 mまでの複
数の深度で温度と圧力の変化が得られた．水位回復期間では上昇経路内の圧力が
上昇率が時間とともに低下する傾向を示すことから，熱水供給プロセスはダルシー
流でよく説明された（Munoz-Saez et al., 2015a）．噴出期間において減圧ととも
に熱水温度が沸点に達する変化が各深さで認められ，熱水の噴出に伴う減圧沸騰
が示唆された（Munoz-Saez et al., 2015a）．さらに，噴出直前に急速に温度が上
昇するとともに，1–2 Hzの圧力振動が生じることから，上昇経路下部に接続され
ているバブルトラップから放出される水蒸気が凝縮して熱を放出するプロセスと
解釈された．また，El Jefe geyserでは多点の広帯域地震計による観測から得られ
た地盤変動のモデリングからもバブルトラップの存在が示唆された（Ardid et al.,

2019）．
Belousov et al. (2013)は Valley of Geysersにある Velikan Geyser，Ko-

varny Geyser，Bol’shoy Geyser，そして Vanna Geyserで上昇経路内の映像観測
を実施し，上昇経路の深さ数 mまでの形状を推定した．その結果，噴出前の期間
において側方に折れ曲がった経路の先から気泡が上昇しており，噴出時には急激
にその量が増加したことから，噴出にバブルトラップが関与している可能性が示
唆された．さらに，上昇経路内の水圧とバブルトラップ内の水蒸気圧の釣り合い
から，噴出を駆動可能なバブルトラップ体積を推定し，バブルトラップが現実的な
範囲内の体積で存在し得ることを示した. バブルトラップの物理プロセスは室内
実験によっても確かめられた．Adelstein et al. (2014)は，途中で S字型に曲がっ
た上昇経路を持つ，バブルトラップ構造を模擬するガラス管の実験装置を開発し
た．実験によって再現された噴出のタイプは，主に 1.バブルトラップから放出さ
れた少量の気泡が管内を上昇することで生じる小規模な噴出，2. バブルトラップ
よりも上部の管内で沸騰することで生じる中規模な噴出，そして 3. 管全体とフラ
スコ内で沸騰することで生じる大規模な噴出，の 3つである．中規模および大規
模な噴出の前には小規模な噴出が複数回生じており，バブルトラップから放出さ
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れる気泡が高いエンタルピーを管上部に輸送する役割を担うことが示唆された．
Cros et al. (2011) と Vandemeulebrouck et al. (2013) は Old Faithful

Geyserで 96点の地震計を用いて微動の観測を行い，beamforming法によって微
動の震源を逐次決定することによって，深さ 12 mから 20 mに伸びる円筒状の領
域と，噴出口から南西方向に深さ 14 mから 28 mに広がる領域の 2箇所に集中す
ることを示した．2箇所の微動源はそれぞれ亀裂状の上昇経路と，上昇経路に接続
するバブルトラップと解釈された．微動源位置の時間推移を調べると，噴出後はバ
ブルトラップ内に微動源が集中し，その後噴出に近づくにつれて上昇経路の深部か
ら浅部へ微動源が移動する傾向が見られた．間歇泉の活動や熱水活動に伴って生
じる微動は，しばしば hydrothermal tremor と呼ばれ，水の沸騰による気泡の形
成や合体，凝縮に伴う圧力振動を反映すると解釈されている（Kedar, 1996, 1998;

Kieffer, 1984, 1989; Vandemeulebrouck et al., 2013; Teshima et al., 2022）．
上記の研究から，hydrothermal tremorは熱水供給系のジオメトリや気相

の発生や消滅といった相変化のプロセスを把握するために有用と見做されるよう
になった．Wu et al. (2017)，(2019)，(2021) はアメリカのイエローストーン国
立公園にある Old Faithful Geyserと Steamboat Geyserで微動の稠密なアレイ観
測を行い，ポーラリゼーション解析とバックプロジェクション解析によって Old

Faithful Geyserは深さ ∼ 80 mまで，Steamboat Geyserは深さ ∼ 120 mまでの
範囲で微動の時空間変化を推定した．また，Eibl et al. (2021)は Strokkur Geyser

で微動のアレイ観測とポーラリゼーション解析によって微動源の時空間変化を推
定し，噴出サイクルと比較した．微動源は水平方向に噴出口から 13–23 m西，深
さ約 23.7± 4.4 mの領域に集中し，噴出開始に向けてその数が増加した．Walter

et al. (2020)による上昇経路内の映像観測記録にも基づき，Eibl et al. (2021)は
微動源の集中域がバブルトラップに対応すると結論づけた．また，上昇経路内の
水温が低いときはバブルトラップから排出された気泡が凝縮して潜熱を放出する
が，徐々に水温が上昇すると排出された気泡が凝縮せずに地表に到達することで
噴出を生じると推定している．

他にも，近年では複数の物理探査手法を組み合わせた，地下の熱水供給系
の 3次元構造の推定が試みられている．イエローストーン国立公園にある Spouter

Geyserでは比抵抗構造探査と地震波速度構造探査を行うことによって，噴出口か
ら北東方向に上昇経路が延び，深さ約 15 mにバブルトラップとなり得る構造が存
在すると推定された（Ciraula et al., 2023a）．さらに，噴出サイクルを通した比抵
抗構造の時間変化から，水位回復期間では深さ約 4 mまで熱水が供給されるとと
もに深さ約 15 mではバブルトラップに気相が蓄積し，噴出期間では減圧によって
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深さ 20–30 mで著しく水蒸気が発生するという概念モデルが提案された（Ciraula

et al., 2023b）．

2.2 第 2章における研究の目的
上記で述べた通り，これまでの研究で地上観測および上昇経路内の観測か

ら，供給系浅部のジオメトリや，熱水の供給プロセス，そして上昇経路内の発泡
プロセスなどが議論されてきた．特に近年ではバブルトラップの存在が噴出ダイ
ナミクスにおいて重要な役割を持つことが示唆されている．しかし，上昇経路内
の観測はその形状の複雑さのために困難である場合が多く，推定された熱水供給
条件や気泡の発生を伴う流動プロセスは不確実な部分が大きい（e.g., Munoz-Saez

et al., 2015b）．また，上昇経路内部と地表面での力学現象は個別に議論される場
合が多く，一連の物理プロセスとして統一的な理解を試みた研究は少ない．さら
に，近年はバブルトラップモデルが想定される間歇泉の観測研究が多く実施され
てきたが，一方で上昇駆動型減圧沸騰モデルが想定される間歇泉の研究はほとん
ど行われておらず，その噴出ダイナミクスが詳細に理解されているとは言えない．

本研究では間歇泉の熱水供給条件や上昇経路内における熱力学プロセスお
よび流体力学プロセスと，表面現象との相互関係性を理解するために，北海道南部
にあるしかべ間歇泉で地上および上昇経路内部の多項目観測を実施した．具体的
には，まず，上昇経路内の映像観測によって経路の形状や，熱水供給域の分布な
どを把握した．次に，上昇経路内部での温度・圧力観測と映像観測により，噴出
サイクルにおける熱力学条件の推移と気泡の発生や流動状態の変化を対応づけた．
同時に地上でも噴出口の映像観測や，噴出する熱水温度，地盤変動，噴出量の観測
を行うことで，内部プロセスと外部プロセスを比較した．さらに，気泡の発生プ
ロセスについて知見を得るために，噴出口から放出されるガスと温泉水を採取し，
特に非凝縮性ガスに着目して化学分析を行なった．本研究では間歇泉の内部現象
と表面現象について多項目の観測データを取得することで，熱水供給条件と上昇
経路内部での物理プロセス，そして表面現象との対応について推定した．最後に，
観測結果とこれまで得られているしかべ間歇泉や鹿部温泉に関する知見を統合し，
噴出サイクルの新しい概念モデルを提案する．

2.3 鹿部温泉地域としかべ間歇泉の概要
しかべ間歇泉は，北海道茅部郡鹿部町の鹿部温泉地域に属する，日本で最

も規模の大きな間歇泉の一つとして知られる．鹿部温泉地域は更新世の火山であ
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る横津岳の北麓，および完新世の活火山である北海道駒ヶ岳の南東麓に位置して
いる（Fig. 2.1）．鹿部温泉は，噴火湾に沿って NW–SE方向に主軸を持つ，長さ
2 km幅 50–100 mの領域で湧出する（福富・他，1963）．ほとんどの温泉は掘削井
戸によるもので，現在はそれらの一部は商業施設や宿泊施設で利用されている（例
えば，Fig. 2.2aの蒸し釡，吉の湯，鹿の湯）．

鹿部温泉地域の地質構造は，大まかに下位より，新第三紀中新世の中ノ川
層，黒羽尻集塊岩層，第四期の鹿部層，駒ヶ岳火山噴出物，そして段丘堆積物など
から構成される（早川・他，1970; 地質調査所，1967）．中ノ川層は，主に流紋岩
質の緑色凝灰岩から構成されており，基盤岩として鹿部温泉を含む広い範囲で地
下深部に分布している．鹿部層はシルトや砂から構成され，中ノ川層など第三紀
層の上に覆って存在しており，さらに上位に北海道駒ヶ岳の火山灰や火砕流堆積
物が広く分布している．新第三紀の中ノ川層や黒羽尻集塊岩層は，海岸線と平行
に NW–SE方向を軸とする背斜構造になっている．なお，鹿部温泉は，背斜軸の
中心付近に分布する緑色凝灰岩中の割れ目から湧出している（早川・他，1970）．
北海道駒ヶ岳周辺の重力探査など物理探査の結果も考慮すると，鹿部温泉の湧出
機構は，北海道駒ヶ岳の地熱活動というよりも，横津岳などの第四期火山に関連し
ている可能性がある（松波・他，1995）．

鹿部温泉地域の中心部に位置する半径約 50 mの領域は沸騰泉地域と呼ば
れており，しかべ間歇泉を含む複数の沸騰泉が報告されている（福富・他，1963）．
この地域で現在湧出が確認できる沸騰泉は蒸し釡である（Fig. 2.2a）．沸騰泉地域
から北西側では，温泉水の湧出温度は 30–85 oCの範囲であり，沸騰泉地域からの
距離が離れるほど低下する傾向がある．南東側では，湧出温度は 73–86 oCの範囲
を示し，北西側のような傾向は見られない（福富・他，1963）．福富・他（1963）
は，鹿部温泉地域では沸騰泉地域の直下で高温水が上昇し，周囲に広がりながら他
の温泉や地下水と混合することで低温の温泉水を形成すると提案した．沸騰泉地
域に属するしかべ間歇泉と蒸し釡の坑内温度は，それぞれ 26 mで 113 oC，16 m

で 114 oCを示す（アクアジオテクノ，2014）．また，沸騰泉地域周辺に位置する
吉の湯と鹿の湯の掘削深度はそれぞれ 60–100 m，70–100 mであり，湧出温度は
それぞれ 60–72 oC，70–78 oCと報告されている（福富・他，1963; アクアジオテ
クノ，2014）．これらの報告に基づき，Fig. 2.2aの A-B-Cを通る断面において推
定される，温泉帯水層の空間分布の概念図を，福富・他（1963）の結果を修正し
作成した（Fig. 2.2b）．沸騰泉地域では 113–114 oC に達する高温泉が地下 10 数
mまで上昇し，沸騰泉地域の周囲ではより低温の温泉水が分布すると考えられる
（Fig. 2.2b）．
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鹿部温泉地域の温泉水に含まれる化学成分は，主に塩化物イオン，硫酸イ
オン，そして炭酸塩イオンである（太秦・他，1959）．温泉水の化学調査から，鹿部
温泉地域には Cl型および HCO3-SO4 型の 2種類の水系が存在し，これらが様々
な割合で混合している，と推測されている（太秦・他，1959; 福富・他，1963）．ま
た，温泉水の同位体分析によると，δDおよび δ18Oの値は鹿部温泉地域で湧出する
温泉水が天水起源であることを示している（松葉谷・他，1978; 松波・他，1995）．
しかし，深部から供給される火山性流体や熱がどのように天水と混合して浅部の
温泉帯水層を形成しているかは明らかではない．

しかべ間歇泉は 1924年に温泉開発を目的とした掘削中に発見された間歇
泉である．間歇泉の井戸は長さ 26 m，直径 150 mmと報告されているが（大谷，
1961; 福富・他，1963），これらの報告書は約 60年前の調査に基づいており，現在
の井戸内の状態（例えば，深度や断面の形状）は変化している可能性がある．ま
た，実際のケーシングの深さや熱水の流入状況についてはよくわかっていない．
しかべ間歇泉の周辺は 2016年に道の駅として再開発されている（道の駅しかべ間
歇泉公園）．間歇泉は国道から約 10 mの近距離に位置しているため，噴出した熱
水が道路に飛び散るのを防ぐために，L字型の壁が間歇泉の隣に建設されるとと
もに，噴出口から約 7 m直上に天板が設置された．また，しかべ間歇泉では温泉
水の沸騰によりケーシング内部にスケールが析出するため，普段はスケール抑制
剤の注入が行われており，さらに約年 1回の浚渫工事が実施されている．

しかべ間歇泉の地球物理学的な観測は大谷（1961）によって初めて実施さ
れた．大谷（1961）は 1959 年 5 月 3–5 日で管内の各深さにおける水温や，噴出
量，深さ 3 mにおける圧力，そして噴出周期の測定を実施した．当時のしかべ間
歇泉の噴出活動は，噴出時の高さが約 2 mで，噴出量は約 0.11 m3 を示し，噴出
間隔は約 4 分 59 秒から 9 分 27 秒の間でばらつきを持っていたようである（大
谷，1961）．管内の温度分布は，深さ 21–26 mにおいてほぼ 113 oCで一定を示し，
19–21 mで約 105–106 oCに急激に低下，5–19 mでは 105–106 oCでほぼ一定，約
5 mから噴出口にかけて単調に約 100 oCに低下するという特徴を持つ（Fig. 2.3）．
深さ 19–21 mにおける温度の急激な低下は，この深さで最深部から流入する熱水
よりも低温の温泉水が流入しているためと解釈されている（大谷，1961）．大谷
（1961）は噴出サイクルにおいて管内の温度変化が主に深さ 8 m 以浅で生じるこ
と，また噴出量が管の上部 5–8 m程度に相当すること，さらに表面現象の特徴に
基づいて，間欠噴出現象を支配するメカニズムが噴出口より 8 m以浅に存在する
と考え，上昇駆動型の減圧沸騰モデルに基づく噴出の概念モデルを提案した．な
お，大谷（1961）以降，しかべ間歇泉において定期的な浚渫工事や影響調査等を除
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いて観測研究は実施されていない．
しかべ間歇泉は，現在では噴出時の高さは 10 m以上，そして噴出間隔は

約 10–12分を示しており（柘植・青山，2020），約 60年前の大谷（1961）による
観測当時に比べて活動状況が大きく変化している．しかべ間歇泉の噴出の駆動メ
カニズムは上昇駆動型の減圧沸騰モデルで説明されているが（大谷，1961），管内
への熱水の供給条件や，管内における気相を伴う流動プロセスと表面現象との相
互関係性はよくわかっていない．

2.4 観測概要
しかべ間歇泉での物理観測は 2019 年 11 月 26 日から開始し，空気振動，

傾斜変動，噴出する水温の測定を現在（2024年 1月）まで継続している．前述の連
続観測に加えて，2021年 6月 24日にボアホールカメラを用いた管内の映像観測，
2022年 1月 11日に管内の圧力及び温度観測と噴出量の直接測定，そして 2022年
11月 9日に噴出口から湧出するガス及び熱水を採取し，両者に含まれる化学成分
の測定を実施した．

空振計はアコー製 TYPE7744Nを使用し，噴出口から北東方向に 3 m離
れた位置に設置した（Fig. 2.4a）．センサーのコーナー周波数は 0.1 Hz，感度は
25.4 mV/Pa である．また，雨風や雪などによるノイズを軽減するために，セン
サーを底を切り抜いた 2 Lペットボトルに入れ，底にスポンジを詰めた状態で設
置した．

圧力観測では，Kistler製の絶対圧力センサー（センサー：4045A5，アン
プ：4624A）を使用した．センサーは 0–5 barの範囲で測定可能で，感度は 100 oC

の環境で 21.19 mV/barである．温度観測では，Chino製の K型熱電対および村
山電気製の白金抵抗体プレシジョン・サーモ DPS-2020を使用した．熱電対と白
金抵抗体の感度はどちらも 10 mV/oCである．なお，熱電対は出力電圧の増幅の
ためにアンプとして GRID製の KAP-K01Uを用いた．管内の観測では，圧力セ
ンサーと温度センサーを噴出口から深さ 15 m及び 20 mの位置に下ろして固定し
た（Fig. 2.5）．なお，両センサーは噴出時に熱水の流れで位置が乱されないよう
に，結束バンドで束ねるとともに錘のついたワイヤーに繋げた．また，地上観測
では，湧出時の熱水温度を測定するために K型熱電対と白金抵抗体を噴出口付近
に設置し，噴出時の熱水温度を測定するために K型熱電対を噴出口から 0.3 m上
部に L字アングルに固定して設置した（Fig. 2.4b）．

映像観測では，坑井用のボアホールカメラを使用し，2つの条件（1）噴出
を停止させた状態（2）通常の間欠噴出状態，の下で観測を実施した．最初に，管
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内のスケール付着状況や孔底深度，熱水の流入状況を調べるために，カメラに注水
ホースを括り付け，地上から冷水を管内に注入して水温を沸点以下に下げること
で噴出を停止させた．通常の噴出状態では，冷水を注入せずにカメラを噴出口か
ら深さ 26.2 mの位置で固定し，間欠サイクルを通した気泡の発泡状況の時間変化
を観察した．また，通常の噴出状態における管内の映像と噴出口の映像を同時刻
で比較するために，スマートフォンのカメラを用いて噴出口を撮影した．

傾斜変動観測では地上設置型気泡式 2 軸傾斜計（Applied Geomechanics

製Model 701-2）を噴出口から 6 m離れた地面に直接設置した（Fig. 2.4a）．セン
サーの公称分解能は 0.1 µrad で，Low-Gain Setting で使用しているため感度は
0.5 µrad/mVである．なお，雨風の影響を防ぐためにセンサーにバケツを被せた．

観測データは管内の圧力・温度観測では白山工業製の LS7000XT，地上で
の温度・空振・傾斜変動の観測では計測技研製の HKS-9700を用いて 100 Hzのサ
ンプリグレートで収録した．両者はそれぞれ入力電圧を 24-bit，27-bit の分解能
で A/D変換し，GPSによる絶対時刻とともに Compact Flashに保存する．デー
タロガー及び電源などの，センサー以外の機材はまとめてコンテナボックスに収
納した（Fig. 2.4a）．なお，全ての観測機器について，電源は道の駅に整備されて
いる 100 Vの商用電源を使用し，センサーの種類に応じて AC/DCコンバーター
を用いて交流電圧を 12 Vや 24 Vの直流電圧に変換した．また，3–4ヶ月に 1回
の頻度で現地に赴き，データの回収と観測機材のメンテナンスを実施した．

噴出する熱水のほとんどは噴出口から高さ約 7 m の位置にある天板で反
射して周辺に落下し，噴出口付近に設置されている水路を通って貯水タンクに貯
められるため，この水路を活用して噴出量を測定した．湧出直前に流路の片側を
土嚢で堰き止め，流路に溜まった熱水の水位を複数の箇所で計測することを数回
繰り返した．以上の方法により計 10回の噴出サイクルで噴出量を測定できた．な
お，流路の粗さや土壌からの熱水の漏れなどの要因により，測定した噴出量には最
大 20 %程度の誤差が含まれると考えられる．

化学観測では，まず湧出期間において噴出口から流出するガスと熱水を
チタン製のじょうごで収集し，ガス相のみをガラス注射器で抽出した．続いて
5 mol/L の KOH 溶液を加えて酸化炭素を吸収させ，注射器内の減少体積分から
放出ガス中に含まれる炭酸ガス体積を推定した．なお，KOH溶液に吸収されずに
残った residual gas（R-gas）の組成は実験室で分析した．温泉水は 1回の噴出サ
イクルにおいて湧出開始直後，湧出開始から 1分後，2分後の計 3回採取し，5回
の噴出サイクル分で計 5セット入手した．現地では 1セットを微量拡散法を用い
て温泉水中に含まれる炭酸化学種の総量を推定した．また，実験室では残りの 4
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セットで pHの測定，および滴定法を用いた炭酸化学種の総量を推定した．

2.5 観測結果

2.5.1 管内の形状と熱水供給域
噴出停止状態において，ボアホールカメラを用いて撮影された管内部の写

真を Fig. 2.6にまとめた．Fig. 2.6a–d中の右上にボアホールカメラ内蔵の温度セ
ンサーによる温度が示されているが，地上から冷水を注入し熱水温度を冷却しな
がら撮影しているため，これらの値は平常時の熱水温度を反映していないことに
留意する．

管内の壁面は全体的に白色のスケールで覆われており，特に管の上部約
10 m はより厚くなっている（Fig. 2.6a）．スケールは管壁面を比較的均一に覆っ
ており，管の断面は円形状である．深さ約 20 m の位置でケーシングの末端を確
認した（Fig. 2.6b中の矢印）．20 mより深部は裸孔となっており，壁面の小さな
穴や亀裂から気泡が管内に流入している（Fig. 2.6c）．ボアホールカメラの映像で
は時々揺らぎが確認されており，高温の熱水が流入してきていることを反映して
いると考えられる．管の最底部は深さ 27.2 m の位置にあり，この深さでの管断
面は楕円形状であった（Fig. 2.6d）．管底部は塵やカッティングスで埋められてお
り，また，詳細はわからないがケーブルのようなものが存在していた（Fig. 2.6d

の矢印）．
以上から，管内の映像観測結果および鹿部温泉地域の調査報告に基づき，

しかべ間歇泉の熱水供給系の概念モデルを提案する（Fig. 2.6e）．しかべ間歇泉の
上昇経路は上部 20 mがケーシングパイプであり，下部約 7.2 mが裸孔となってい
る．高温水は沸騰泉地域周辺の熱水上昇域（福富・他，1963および Fig. 2.2b）から，
管周囲に存在する帯水層を通って裸孔から流入していると考えられる（Fig. 2.5e）．
帯水層の深さ分布はわからないが，しかべ間歇泉周辺に存在する温泉の孔底深さ
が 16 m（蒸し釡）から 100 m（吉の湯・鹿の湯）の範囲であるため，少なくとも
裸孔の幅よりも広く分布すると考えられる．

2.5.2 噴出サイクル
地上観測データおよび管内の観測データから，しかべ間歇泉は噴出サイク

ルにおいて 4 つのプロセス—（1）水位回復期間，（2）湧出期間および Preplay，
（3）噴出期間，そして（4）緩和期間—を繰り返すことがわかった．上記のプロセ
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スは他の多くの間歇泉でも確認されている（e.g., Kieffer, 1984）．Fig. 2.7には噴
出サイクルの各プロセスにおいて撮影された写真を示した．また，Fig 2.8 には，
およそ 3 回の噴出サイクルに対応する，噴出口から 20 m における圧力および温
度の時系列データ，そして噴出口と噴出口から 0.3 m上部における温度の時系列
データを示した．以下では，各プロセスについて観測データの特徴を記述する．

水位回復期間 水位回復期間では，管内において水面が噴出口に向かって徐々に
上昇する（Fig 2.7a）．Fig. 2.8aを見ると，管内の深さ 20 mにおける圧力は
指数関数的な上昇を示す．また，同深度における温度は，最初の約 150秒は
上昇するが，その後次第に低下する傾向を示す（Fig. 2.8a）．噴出口直上およ
び噴出口から 0.3 m上部の温度は，センサーが周囲大気に冷却されるため時
間とともに低下する（Fig. 2.8b）．噴出口直上の温度センサーは，0.3 m上部
に比べてより管内から放出される蒸気や高温の空気に曝されるため，高温の
値を示している．

湧出期間および Preplay 水面が噴出に到達すると，そのまま静かに湧出し始める
（Fig. 2.7b）．湧出中は水位が変化しないため，深さ 20 mの圧力はほぼ一定
の値を示す（Fig. 2.8a）．同深度の温度も約 113.5–114 oCを示し，ほとんど
変化しない．噴出口直上の温度は，湧出する熱水の温度を反映して急速に約
100 oCまで上昇し，その後さらに湧出の継続とともに上昇する（Fig. 2.8b）．
噴出口から 0.3 m上部の温度は，センサーが湧出する熱水の蒸気と触れるた
め，徐々に上昇する（Fig. 2.8b）．湧出開始直後は水面にほとんど気泡が見ら
れないが，湧出の継続とともに上昇してくる気泡の数と大きさが増加する．
噴出の数 10秒前には激しい気泡の上昇のために水面位置が定かではなくな
り，噴出口の周囲に熱水の飛沫を上げるようになる（Fig. 2.7c）．このような
噴出直前に生じる小規模の噴騰現象は，噴出の前駆期間として Preplayと呼
ばれる（e.g., Kieffer, 1989; Karlstrom et al., 2013）．

噴出期間 噴出期間では熱水が勢いよく噴出し，噴出口から高さ 7 mに取り付け
られた防止板に到達する（Fig. 2.7d）．管内の深さ 20 mでは，熱水の流出に
伴って圧力が急速に低下する（Fig. 2.8a）．同深度での温度は最初の約 60秒
で約 1.5 oC 上昇し，その後大きな振動を伴いながら低下する（Fig. 2.8a）．
噴出口から 0.3 m上部の温度は噴出する熱水の温度を反映して約 100 oCま
で上昇する（Fig. 2.7b）．約 2分噴出の勢いを継続したのちに，噴出の高さ
が徐々に低下し，噴出が終了する．熱水が噴出口から放出されなくなると，
噴出口直上と 0.3 m上部の温度は急速に低下し始め（Fig. 2.8b），管内の圧
力は下限値に達する（Fig. 2.8a）．
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緩和期間 噴出が終了した後は，水蒸気のみが噴出口から放出されており，管
内では発泡の継続を示唆するような轟音が聞こえるが，次第に沈静化する
（Fig. 2.7e）．噴出サイクルは次の水位回復期間に移行し，管内の圧力および
温度は再び上昇する（Fig. 2.8a）．

2.5.3 地盤変動の傾向
Fig 2.9 に 2022 年 1 月 11 日 00:32–01:06 に観測された傾斜計の時系列

データを示した．管内の圧力・温度観測を実施していた時間帯は，傾斜計周辺での
作業による人工的なノイズが大きいため，Fig 2.9には深夜の時間帯におけるデー
タを選択した．傾斜計の応答は地下の帯水層やバブルトラップにおける圧力変化
を反映した地盤変動を示すと期待される．しかし，本観測では傾斜計を噴出口か
ら約 6 m離れた位置に設置しており，帯水層の深さに対応すると思われる管の深
さ（20–27.2 m）に対して極めて近距離であるため，もし地下の圧力変動域が管の
周辺で広がりを持つ場合，傾斜計の動径成分は卓越しない可能性がある．従って，
本研究では傾斜変動データにおける動径成分および接線成分の時間関数の傾向に
着目する．Fig. 2.9を見ると，動径成分および接線成分の変化率は噴出期間に増加
してピークに達し，その後反転する．噴出が終了してから数分後に両成分は初期状
態に戻り，前述と同様の時間変化を繰り返している．Fig. 2.10には傾斜変動デー
タのスタッキング波形を示した．スタッキング波形は，噴出開始時間を基準とし
て，正に 110秒，負に 500秒の範囲でデータを切り出し，平均することで求めた．
Fig. 2.10を見ると，約 150秒から動径方向および接線方向の変化率が反転し，噴
出期間でさらに増加し，ピークに達する傾向が共通して見られる．ただし，管内の
圧力は湧出期間においてほぼ一定を示すが（Fig. 2.8a），傾斜変動は動径成分，接
線成分ともに噴出前の約 300秒間（Fig. 2.10中の 200–500秒）で変化率がほとん
ど一定であり，水位回復期間から湧出期間における圧力変化の傾向を反映してい
ない．また，傾斜ベクトルを見ると，傾斜ベクトルの主軸は噴出口に対して −54 o

を向いており，主軸の方向は噴出サイクルを通してほとんど変化していない．

2.5.4 噴出時における管内の映像観測
通常の噴出状態での湧出期間および噴出期間において，噴出口および噴出

口から約 26 mの深さでビデオカメラを用いて撮影された映像のスナップショット
を Fig. 2.11に示した．湧出期間において，噴出口では熱水が穏やかに湧出してお
り，孔底では小さな気泡が時々上昇している様子が確認できる（Fig. 2.11a）．噴出
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期間に迫るにつれて，噴出口では気泡の数が増加しているが，孔底ではほとんど変
化が見られない（Fig. 2.11b）．噴出口で噴出が開始すると，直後に孔底でも気泡が
発生し始め，時間とともに急速にその数が増加する（Fig. 2.11c, d）．気泡は孔底お
よび孔壁の亀裂や穴からも流入しているように見える．ボアホールカメラに内蔵
された温度センサーは噴出期間中は 113.5–114.5 oCを示している（Fig. 2.11a–d）．

2.5.5 熱水の噴出量
計測した熱水の噴出量は，湧出期間中および噴出期間中の流出量の和に対

応する．10回の噴出サイクルで計測した噴出体積の平均値は 0.42 m3 である．熱
水の密度として ρw = 960 kg/m3 (1.0 × 105 Pa, 100 oC)を用いると，1回の噴出
サイクルあたりの噴出質量は平均 403 kg となる．測定した噴出質量の最小値は
298 kg，最大値は 499 kgであった．ここで，噴出量とそれに対応する噴出継続時
間の関係を Fig. 2.12に示した．噴出継続時間の平均値は 116秒であり，最小値は
98秒，最大値は 155秒となる．Fig. 2.12を見ると，噴出量と噴出継続時間は正の
相関を示すことがわかる．

2.5.6 流出したガスと熱水の化学成分
湧出期間において噴出口から放出されるガス相の化学成分の分析結果を

Table. 2.1に示した．分析結果より，放出されるガス相のうち非凝縮性ガスは CO2

が主要成分で，88 vol%を占めることがわかった．CO2 以外の 12 vol%が R-gas

であり，そのうち N2 が 98 vol% を占めている．温泉水の分析結果を，現地分析
および室内分析についてそれぞれ Table. 2.2 および Table. 2.3 に示した．温泉水
は Na–Cl タイプであり，pH は平均 7.72 であるため，全炭酸化学種のうち炭酸
水素イオンが主要成分であるとわかる．現地分析および室内分析によって測定さ
れた炭酸化学種の平均モル濃度はそれぞれ 4.98 mmol/L，6.01 mmol/Lであるが
（Table. 2.2，Table. 2.3），両者の違いは無視できる程度である．以上の結果から，
湧出中に採取されたガス中の CO2 は，温泉水に含まれる炭酸化学種が CO2 ガス
として放出されたものであるとわかる．また，Table. 2.3 を見ると，湧出開始か
ら 0 min，1 min，2 min 後に採取された温泉水中の HCO3 のモル濃度は平均で
5.93 mmol/L，6.00 mmol/L，6.89 mmol/Lを示しており，誤差の範囲内である
可能性があるものの，湧出開始から噴出にかけて液相中の炭酸化学種の濃度が上
昇する傾向がある．
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2.6 議論

2.6.1 水位回復期間における熱水供給条件
管内のボアホールカメラを用いた観測結果から，しかべ間歇泉の熱水上昇

経路は上部 20 mのケーシングパイプと下部 7.2 mの裸孔から構成されることがわ
かった（Fig. 2.6）．また，管内の映像から，裸孔部分において壁面の亀裂や穴から
熱水が流入している様子を確認した．すなわち．しかべ間歇泉では上昇経路内の
20 m以深で帯水層から熱水が供給されていると考えられる．地下水流動の理論に
基づけば，熱水は動水勾配に従って熱水上昇領域（以下，熱水貯留層と呼ぶ）から
帯水層を通って上昇経路に供給されるため（Fig. 2.6e），ダルシーの法則を用いる
ことで熱水貯留層および帯水層の水理パラメータを推定できる．幾つかの先行研
究に従って（Kedar et al., 1998; Rudolph et al., 2012; Munoz-Saez et al., 2015a,

2015b），熱水貯留層から上昇経路に供給される熱水の体積流量 Qは，上昇経路内
の水位，H(t)，および熱水貯留層の静止水頭，H∞（Fig. 2.6e），を用いて以下の
ように表せる．

Q = S
dH

dt
= −gα (H(t)−H∞) (2.1)

ここで，S は上昇経路の断面積（映像観測結果からは管上部にスケールの沈着が
認められたが，簡単のために全ての深さで一定と仮定する），g は重力加速度であ
る．式 2.1 は水位の上昇速度が水位と静止水頭の差に比例することを意味する．
Fig. 2.8aの水位回復期間における圧力変化に着目すると，圧力の増加率は時間と
ともに低下する傾向が見て取れ，水位の上昇過程は式 2.1に従うと予想される．式
2.1中の比例係数 αは貯留層および帯水層の水理パラメータに関連しており（例え
ば，浸透率，帯水層の幅や長さ），以下のように表せる．

α =
A

L

ρwk

µw

(2.2)

ここで，Aは上昇経路のうち熱水の供給が行われる領域の表面積，Lは帯水層の
長さ，k は帯水層の浸透率，ρw および µw はそれぞれ液相の水の密度と粘性であ
る．ここで，鉛直上向きを正として，H = 0を噴出口の高さ，噴出直後の水位が
上昇し始める初期水位を H0，また水位が H0 にある時の時間を t = 0として，式
2.1を積分すると以下の式が得られる．

H(t) = H∞ − (H∞ −H0) exp
(
−αg

S
t
)

(2.3)

上式は H0 を初期水位として，時間 t経過した時の水位を表している．
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Fig. 2.8a の圧力データを静水圧と仮定した上で，水の密度と重力加速度
（ρw = 960 kg/m3, g = 9.81 m/s2）で割ることで水頭に変換し，水位回復期間中に
おける水頭変化の観測値に式 2.3を最小二乗法でフィッティングすることで，熱水
貯留層の静止水頭H∞，比例係数 α，そして初期水位H0 を推定した．上昇経路の
断面積 S は，半径を 0.075 mとして計算した．まず，深さ 20 mで観測した 6回
の噴出サイクルにおける圧力データから，湧出開始時間を基準に負に 370秒まで
のデータを水位回復期間に対応する圧力変化と見做して抽出した．次にそれぞれ
の圧力データを水頭に変換した上でスタックすることで，水位回復期間における
平均的な水頭変化データを作成した．各パラメータの信頼区間を推定するために，
ブートストラップ法を用いて水頭データから 1000回のサンプリングを行い，それ
ぞれのサンプルに対して最小二乗法を適用した．フィッティングの結果，静止水
頭は H∞ = 4.24 ± 0.09 m，初期水位は H0 = −8.56 ± 0.01 m，そして比例定数
は α = (5.57± 0.06)× 10−6 m sと求められた（Fig. 2.13b）．しかべ間歇泉の静止
水頭は地表面から数 mの範囲内で推定されており，これはチリの El Jefe geyser

やロシアの Bannyi Geyserなど，他の間歇泉でも報告されている特徴と対応する
（Shteinberg et al., 2013; Munoz-Saez et al., 2015a, 2015b）．

Munoz-Saez et al. (2015a), (2015b) はチリの El Tatio にある El Jefe

geyser で比例係数 α を 10−4 のオーダーで推定している．しかべ間歇泉で推定さ
れた α の値は El Jefe geyser のそれに比べて 2 桁小さいが，この差異は帯水層
の構造や浸透率の違いに起因すると考えられる．ここで，熱水供給域の表面積 A

の値として管の裸孔部分の表面積（管断面の円周（∼ 0.47 m）と裸孔部分の長さ
（∼ 7 m）の積）を用い，帯水層の長さを 10–100 mの範囲と仮定すると，式 2.2を
用いることで帯水層の浸透率を 10−12–10−11 m2と推定できる（Fig. 2.14の実線）．
ただし，式 2.2は地下水の 1次元的な流れを仮定している．実際には，管が層状
に広がる帯水層に達している場合は 2次元的，あるいは 3次元的な流れの場にお
いて熱水が供給されていると想定される．そこで，円筒 2次元座標で表したダル
シーの式

vr = − k

µw

∂P

∂r
(2.4)

を，管を中心とした動径方向である r 方向のみの流れを仮定して積分すると，円
筒 2次元形式での比例定数 αが得られる（湯原・瀬野，1969）．

α =
2πρwkW

µw log L
rc

(2.5)

ここで，W は帯水層の幅，rc は管の半径である．式 2.5を用いて浸透率 k を計算
したところ，1 × 10−13–2 × 10−13 m2 と推定された（Fig. 2.14 の破線）．以上か
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ら，式 2.2の 1次元モデルと式 2.5の円筒 2次元モデルで計算された浸透率は，そ
れぞれしかべ間歇泉の帯水層におけるおおよその上限値と下限値に相当すると考
えられる．しかべ間歇泉は鹿部温泉の沸騰泉地域に位置しているため，沸騰泉地
域直下に存在すると思われる熱水上昇域から熱水が供給されていること（福富・
他，1963; Fig. 2.2，Fig. 2.6e）を踏まえると，しかべ間歇泉周辺の地下水流動場
が 2次元的であったとしても，相対的に熱水上昇域方向からの流れが卓越すると
考えられる．すなわち，しかべ間歇泉周辺の帯水層の浸透率は，1 次元モデルお
よび 2次元モデルによる推定値の中間的な範囲の値を取り得る（Fig. 2.14のハッ
チ部分）．10−13–10−11 m2 の範囲の値は，地下水帯水層（> 10−14 m2）や地熱貯
留層（10−13–10−11 m2）で測定された浸透率とよく対応しており（Ingebritsen et

al., 2006），推定結果が妥当であることを示す．
しかべ間歇泉における，熱水貯留層から帯水層を通して管に熱水が供給さ

れる過程は，式 2.1のようにダルシーの法則を仮定している．しかし，レイノルズ
数が大きくなるような流速が速い場合（Bear (1979)や Freeze and Cherry (1979)

によれば，Re ∼ 5で層流から乱流に遷移し non-Darcian flow が現れる）はダル
シー流を仮定できなくなる．また，帯水層の空隙内で気相が発生する場合は相対
浸透率を取り入れたダルシーの法則を用いる必要がある（e.g., Ingebritsen et al.,

2006）．実際，管内の映像観測では裸孔の壁面に小さな割れ目や穴の存在が確認
されており，管周辺の帯水層内では局所的に破砕帯が形成されている可能性を示
唆している．しかし，亀裂が帯水層全体で接続しておらず，多孔質媒質が支配的
であれば，帯水層内の水の流れはダルシー流に従うと見なすことができる．さら
に，噴出期間において既に脱ガスが生じているため，放熱と増圧が進む水位回復期
間では気相の発生はわずかであると考えられる．推定された浸透率の値が一般的
な地下水帯水層で得られた値と一致している（Ingebritsen et al., 2006）という事
実も本仮説を支持している．式 2.3 を用いた理論値は観測値をよく説明しており
（Fig. 2.13a），本研究におけるダルシー流の仮定が，少なくとも水位回復期間にお
いては，妥当であることを示していると考えられる．局所的な浸透率の不均質性や
異方性は．地下水帯水層や地熱貯留層において一般的であり，例えばコアスケール
とその場スケールでは浸透率の値に数桁の違いが生じる場合がある（Ingebritsen

et al., 2006）．本研究で推定された浸透率の値は，しかべ間歇泉周辺の帯水層にお
ける代表的な値を示すと言えるだろう．
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2.6.2 噴出の前駆プロセス
管内を上昇する水面が噴出口に到達し湧出し始めると，噴出口の温度は直

ちに 100 oC付近まで上昇する（Fig. 2.8b）．言い換えれば，水位回復期間におい
て，管内を上昇する熱水温度はたとえ水面付近であっても，放熱による温度低下は
ほとんど生じていない．湧出期間中は，噴出口に向かって上昇する気泡の数が時間
とともに増加する．これらの気泡は水の沸騰と CO2 の発泡によって生じていると
考えられる．噴出口では湧出の進展に従って気泡の増加が見られるが，深さ 26 m

の管深部ではほとんど変化が見られない（Fig. 2.11a, b）．ここで，噴出に向かう
管内での急激な気泡発生を駆動するプロセスとして，先行研究に基づけば以下の 2

つの仮説を提示できよう：浅部に存在するわずかに低温の熱水が湧出および気泡
の生成によって取り除かれ，深部にある高温な熱水が上昇することで減圧沸騰を
引き起こす（福富，1942a，1942b，1942c; Kieffer, 1984; Nishimura et al., 2006;

Karlstrom et al., 2013），あるいは管の側方にバブルトラップが存在しており，バ
ブルトラップから排出される水蒸気が管内の熱水に熱を供給することで沸騰を駆
動する．特に，近年物理観測や室内実験から，バブルトラップから排出される気
泡が，間歇泉の噴出プロセスにおいて熱を輸送する役割を持つと示唆されている
（Belousov et al., 2013; Adelstein et al., 2014; Namiki et al., 2014; Munoz-Saez

et al., 2015a, 2015b; Eibl et al., 2021）．
しかし，しかべ間歇泉では，湧出を開始する段階で熱水温度は 100 oCに

近い状態であり（Fig. 2.8b），管深部では噴出を開始するまでほどんど気泡が生じ
ていない（Fig. 2.11a, b）．仮に深部から上昇してくる気泡が管内の水に熱を供給
していたとしても，孔底や孔壁から流入する気泡は過熱蒸気ではないため，熱水温
度を上昇させる効果は小さいと考えられる．ここで，簡単な熱力学計算に基づい
て，仮説 1および仮説 2のプロセスにおける熱輸送効率を比較する．圧力一定で
初期温度 Ta の水に満たされた体積 V の検査体積を考える．仮説 1では，湧出に
よって検査体積内の低温な熱水が取り除かれ，高温の熱水が供給されることで温
度が上昇する．ここでは，湧出率および供給率が等しいと仮定し，ql とする．深
部から比エンタルピー hls の熱水が検査体積内に流入し，瞬時に周囲の熱水と混合
して比エンタルピー h(t)の熱水が流出する状況を考えると，熱エネルギーの収支
から検査体積内の温度変化は以下のように表せる．

dT

dt
=

ql(hls − h)

ρlV Cp

(2.6)

ここで，Cp は液相の水の低圧比熱，ρl は液相の水の密度である．式 2.6を初期条
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件 T (0) = Ta のもとで積分すると，以下の方程式が得られる．

T − Ta =
hls − hla

Cp

[
1− exp

(
− ql
ρlV

t

)]
(2.7)

次に，仮説 2については，検査体積内に比エンタルピー hgs の過熱蒸気が供給率
qg で流入し，凝縮して液相へ変化する際に完全に熱を放出することで温度が上昇
すると仮定する．水蒸気の質量は液相の水に対して無視できるほど小さいため，
検査体積からの流出は考えない．この時，検査体積内の温度変化は以下のように
なる．

T − Ta =
qghgs

ρlV Cp

(2.8)

式 2.7および式 2.8を用いて検査体積内の温度変化を比較する．検査体積はしかべ
間歇泉のケーシングパイプ 1 mに相当する体積を与え，Ta = 90 oCとする．仮説
1では Ts = 105 oCの熱水が速度 0.01 m/sで供給されるとする．仮説 2では供給
される水蒸気の温度は 105 oCおよび 130 oCの二通りを考える．比エンタルピー
には温度に対応する飽和条件の値を用いる．また，水蒸気の供給率 qg は仮説 1の
供給率 ql と水蒸気の質量分率 xの積（xql）とする．水蒸気の質量分率 xは，水蒸
気の体積分率 αを用いて以下の式を用いて計算する．

x =
ρgα

ρl(1− α) + ρgα
(2.9)

湧出期間において管深部からは著しい気相の上昇は見られない観測事実を考慮し，
α = 0.3 とする（α = 0.2 ∼ 0.3 が気泡流からスラグ流に遷移する時の気相体積
分率として一般的に用いられている，e.g., Taitel et al., 1980）．式 2.7 および式
2.8の Cp は 4200 J/kg/Kを用いる．なお，水の熱物性値は IAPWS-IF97（日本
機械学会，1999）に基づいて計算する．以上の条件のもとで 100秒計算した結果
を Fig. 2.15 に示す．Fig. 2.15 を見ると，仮説 2 のプロセスにおける温度上昇率
は，130 oCの過熱蒸気を供給した場合であっても，仮説 1に比べて著しく小さい．
従って，大谷（1961）で指摘されていたように，しかべ間歇泉においては高温熱水
の上昇による減圧沸騰が噴出を駆動する仮説が妥当である．

2.6.3 管深部で発生する気泡について
噴出期間の開始では，管上部の熱水が排出され急速に減圧するため，沸騰

面が深部へ伝搬して噴出が促進される（self-enhancing process）．ボアホールカメ
ラによる観測から，噴出開始直後に深さ 26 mで急速に気泡が生じる様子が確認さ
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れた（Fig. 2.11c, d）．ここで，噴出サイクルにおける深さ 20 mの温度と圧力の関
係を Fig. 2.16に示す．Fig. 2.16の赤実線で示されるように，深さ 20 mの水温は
常にその圧力下での純水の沸点を下回っている．つまり，純水の沸騰のみを考慮
した場合は > 20 mの深さでは気泡は生じ得ず，ボアホールカメラによる観測結果
に反する．そこで，管深部の高圧条件でも気泡が発生する要因について二つの仮
説を提示する：1．噴出による管内の減圧によって沸騰し得る温度の熱水が帯水層
から供給されている，あるいは 2．CO2 のような非凝縮性ガスが水に溶解してい
るため沸点が低下し，純水が沸騰し得ない深さでも沸騰が生じる．

2.6.2節でも議論した通り，管の裸孔部分に見られる穴や亀裂を通して一定
の体積を持つバブルトラップが管に接続しており，過熱蒸気を蓄積し管内に排出し
ている可能性は否定できない．純水を考えた場合，噴出開始直後に深さ 20–27 m

で沸騰するためには水温は約 132–139 oCの範囲でなければならない（静水圧を仮
定する）．しかし，しかべ間歇泉でそのような高温水が管内に流入しているとは考
えにくい．鹿部温泉一帯における先行研究によれば，しかべ間歇泉から最も近傍
にある沸騰泉の最高温度は 114 oCと報告されており（アクアジオテクノ, 2014），
温泉水の温度は沸騰泉地域から離れるほど低下する傾向がある（福富・他，1963）．
鹿部地域における地熱ポテンシャル評価を目的とする掘削調査でも，鹿部温泉地
域で深さ 10 mに高温水（> 114 oC）が存在するという証拠は得られていない（山
口・他，1967; 早川・他，1970）．

2.5.6節で述べた通り，しかべ間歇泉では，湧出期間中に採取された非凝縮
性ガスのほとんどが CO2 であり，湧出する温泉水にも同様に多くの炭酸化学種が
含まれることが明らかになった．しかべ間歇泉周辺にある温泉の化学調査からも，
鹿部温泉地域の温泉水には炭酸化学種が含まれることが示されている（太秦・他，
1959）．ボアホールカメラを用いた観測では，地上から管内に冷水を供給し，熱水
温度を低下させている状況でもわずかな気泡の上昇が見られた（Fig. 2.6b）．これ
らの観測事実から，管内に供給される温泉水は CO2 に富んでおり，温泉水に溶解
している CO2 ガスが管深部における気泡生成に寄与していることが示唆される．

CO2 を含む水の沸点は，水の全圧が純水の飽和圧力と CO2 の分圧の和に
等しくなるときに気泡が形成されるという仮定に基づいて推定できる（Hurwitz

et al., 2016）．
Ptotal = P sat

H2O
+ PCO2

(2.10)

ここで，Ptotal は水の全圧，P sat
H2O
は純水の飽和圧力，そして PCO2

は CO2 の分圧
である．水の飽和圧力は IAPWS-IF97（日本機械学会，1999）を用いて計算する．
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CO2 の分圧はヘンリーの法則に従って，以下の式を用いて計算する．

PCO2
= kH · x (2.11)

kH はヘンリー定数，xは CO2 のモル分率である．CO2 のヘンリー定数は Carroll

et al. (1991)が提案した以下の経験式を用いる．

kH = exp

(
−6.8346 + 1.2817× 104

T
− 3.7668× 106

T 2
+ 2.997× 108

T 3

)
(2.12)

式 2.12は，特に < 1 MPa, 0 < T < 160 oCの低圧条件において実験値と良い対
応を示す．しかべ間歇泉において，湧出期間に採取された温泉水に含まれる炭酸
化学種のモル濃度は平均 6.01 mmol/Lであるから（Table. 2.3），モル分率に変換
すると 1.13 × 10−4 が得られる．湧出期間中に採取された温泉水はすでに脱ガス
しているため，管深部において液相中に含まれる CO2 モル分率は 1.13 × 10−4 よ
りも高いと予想される．そこで，深さ 20 m における，溶解 CO2 を含む水の沸
点を，CO2 のモル分率 1.0 × 10−4，2.0 × 10−4，そして 5.3 × 10−4（深さ 20 m

で想定される温度圧力条件（114 oC, 2.85 × 105 Pa）における飽和濃度）につい
て計算した（Fig. 2.16）．なお，我々の観測では，N2 ガスの放出も確認されてお
り（Table. 2.1），溶解 N2 もその分圧により飽和温度に影響を与える可能性がある
（Hurwitz et al., 2016）．しかし，しかべ間歇泉では，N2と CO2の体積分率の比か
ら（Table. 2.1），N2の分圧は CO2のそれに比べて非常に小さいと予想される．加
えて，N2の溶解度は CO2のそれに比べて著しく低く，高温条件ではより低くなる
ため，液相における N2 濃度の影響は CO2 に対して非常に小さくなると考えられ
る．すなわち，しかべ間歇泉では N2 の分圧による影響は CO2 に対して無視でき
る．従って，本研究では溶解ガス成分の影響について CO2 にのみ焦点を当てる．

Fig. 2.16 に示された通り，深さ 20 m における熱水の飽和温度は，溶解
CO2を考慮した場合に著しく低下し，飽和温度の低下量は CO2のモル分率が高い
ほど大きい．Hurwitz et al. (2016)はイエローストーン国立公園にある複数の温泉
で沸点とCO2やN2濃度との関係を調査し，水に溶解する非凝縮性ガスが気泡の発
生条件に影響を与えると指摘している．また，Ladd and Ryan (2016)は Spouter

Geyserで CO2 濃度の時間変化と噴出サイクルとの関係を調べ，CO2 濃度が噴出
前に上昇し，噴出中に低下する傾向を見出した．彼らは浅部の帯水層から CO2

に富んだ地下水が供給されるため上昇経路内の CO2 分圧が上昇し，気泡が発生
することで噴出を駆動すると解釈している．Kiryukhin (2016) と Kiryukhin and

Karpov (2020) はロシアの Valley of Geysers にある Velikan Geyser や Shaman

Geyser での化学調査および TOUGH2 を用いたシミュレーションによって溶解

26



CO2 ガスが間欠的噴出に寄与していることを実証した．また，アメリカの Cristal

Geyser や Tenmile Geyser，中国の ZK10のように，溶解 CO2 の発泡によって噴
出する低温の間歇泉が存在する（Lu et al., 2005; Han et al., 2013; Watson et al.,

2014; Cai et al., 2021; Piao et al., 2022）．上記のような CO2-driven cold-water

geyser の噴出周期性は，CO2 の発泡が急速に進展する self-enhancing process と
脱ガスによって CO2 濃度が低下する self-limiting processに支配されている（Lu

et al., 2005; Han et al., 2013; Watson et al., 2014; Cai et al., 2021; Piao et al.,

2022）．しかべ間歇泉の場合，溶解 CO2 はその分圧により水蒸気の表面張力を下
げることによって沸点を低下させ（Brennen, 1995），純水で期待されるよりも深
部で沸騰を促進する役割を担うと考えられる（Lu and Kieffer, 2009; Hurwitz et

al., 2016; Kiryukhin et al., 2016; Ladd and Ryan, 2016）．
溶解 CO2 の分圧による影響に加えて，気泡の不均質核形成およびキャビ

テーションも気泡生成を促進する要因かもしれない．しかべ間歇泉の孔壁は特に
裸孔部分で凹凸などによって粗いため，粗い壁面の近傍を水が流れることによっ
て，水温が沸点以下でも気泡が形成される可能性がある（Brennen, 1995）．さら
に，噴出期間においては管内で大きな圧力変動が生じるとともに流速が上昇する
ことで，キャビテーションが発生すると考えられる（Vandemeulebrouck et al.,

2014）．しかし，これらのプロセスについては本研究の観測結果から詳細に議論す
ることは難しいため，気泡発生の一つの要因として提示するに留める．

2.6.4 噴出期間における熱水の過剰供給
深さ 20 mで観測された圧力が静水圧を反映すると仮定し水位に変換する

と，水位は噴出停止直後に噴出口から深さ約 8–9 m まで低下すると推定できる．
管内の水位低下量は熱水の噴出量の一部であるため，少なくとも平均 0.15 m3 の
熱水が噴出していることになる．しかし，直接測定された熱水の噴出体積は平均
0.42 m3 であり，管内の水位低下量の 2.8倍にあたる．両者の違いは，噴出期間に
おいて > 0.2 m3 の熱水体積を埋め合わせるだけの過剰な供給プロセスが生じてい
ることを示唆している．

測定された熱水の噴出体積，すなわち，1回の噴出サイクルにおける総噴

27



出体積は，
熱水の総噴出体積

= 湧出期間に流出した熱水体積
+噴出停止直後に空になった管の体積
+噴出期間に帯水層から供給される熱水の体積

を満たす．したがって，上記の関係を用いると，噴出期間における熱水の管内への
供給量を推定できる．湧出期間に流出した熱水体積は，2.6.1節で推定した静止水
頭を用いて式 2.1を時間積分することで得られる．式 2.1における H は湧出期間
における圧力の値を水頭に変換して与えた．よって，上記の関係から噴出期間中の
熱水供給体積が求められれば，それを噴出継続時間で割ることで平均供給率を推定
できる．以上の計算から噴出期間における平均供給率は (2.21±0.48)×10−3 m3/s

と求められた．一方で，水位回復期間において最初の 100秒間で上昇した水位量
（式 2.1から水位が上昇するほど供給率が低下することを考慮する）から，平均供
給率を推定すると (5.53± 0.43) × 10−4 m3/sとなる．両者の値を比較すると，噴
出期間における熱水の平均供給率は，水位回復期間のそれに比べて約 4倍大きい．
この結果は，噴出期間では，水位回復期間においてダルシーの法則から期待され
る，熱水貯留層と管内の圧力差に比例する供給率（式 2.1）に比べて急速な供給が
生じていることを示している．2.6.3 節では，熱水に溶解している CO2 が沸点を
低下させるため，噴出期間において管深部でも気泡が発生している可能性を指摘
した．また，管内のボアホールカメラを用いた観測から，裸孔部分で孔壁の穴や割
れ目から熱水が気泡とともに流入する様子を確認した（Fig. 2.11c, d）．したがっ
て，管周辺の帯水層内には穴や亀裂からなる空洞が存在しており，噴出が開始する
と空洞内でも水蒸気と CO2 からなる気泡が減圧によって発生し，膨張することで
帯水層内の熱水を管内に押し出している可能性が考えられる．

2.6.5 特異な傾斜変動パターンについて
傾斜計の記録は地下の圧力変動を反映すると期待されるため，その時系列

データの傾向は水位回復期間では圧力上昇，噴出期間では圧力低下を示すと考え
られる．傾斜ベクトルは噴出口の方向を向いていないが，その主軸は噴出サイク
ルを通して高い直線性を維持しており（Fig. 2.10c），傾斜変動は水位回復期間，噴
出期間ともに同一の圧力源で生じる変動を反映していると考えられる．Nishimura

et al. (2006)は宮城県の鬼首間歇泉での傾斜観測から，地盤変動が水位回復期間に
おける増圧および噴出期間における減圧に対応する可能性を指摘した．Rudolph
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et al. (2012)もカリフォルニア州の Old Faithful geyser of Calistoga で類似の傾
斜記録が得られ，Nishimura et al. (2006) と同様の結論を導いている．しかし，
しかべ間歇泉では，動径成分および接線成分ともに噴出期間で変化率が大きくな
るという，特異な変動パターンを示している（Fig. 2.9，Fig. 2.10）．水位回復期
間における傾斜変動の傾向が地下の圧力増加を反映すると仮定した場合，噴出期
間における傾斜変動はさらなる増圧を反映する可能性がある．しかべ間歇泉の管
上部はケーシングパイプであるため，管内での流動に伴う地盤変動が生じている
とは考えにくい．噴出期間において帯水層内の圧力増加を引き起こす要因として
は，帯水層内の多孔質媒質領域において気泡が存在している場合，噴出に伴う圧
力変動が伝播することによって rectified diffusion が発生しているかもしれない
（Sturtevant et al., 1996）．

2.6.6 しかべ間歇泉の概念モデル
しかべ間歇泉における噴出サイクルの概念モデルを Fig. 2.17 に示した．

管の裸孔部分は周囲の帯水層と接続しており，帯水層は多孔質媒質および空隙や亀
裂から構成されていると考えられる．CO2 を含む高温の熱水が熱水貯留層から帯
水層を通して管内に供給される（Fig. 2.17a）．しかべ間歇泉で見られる基本的な
噴出プロセスは福富（1942a），（1942b），（1942c），Kieffer (1984)，大谷（1961），
そして Nishimura et al. (2006)で提案されている減圧沸騰モデルに従うと考えら
れるが，加えて CO2 が関与する気泡発生プロセスおよび帯水層からの過剰供給プ
ロセスを考慮する必要がある．

水位回復期間 水位回復期間では，熱水貯留層と管内の水頭差に比例する速度
で水位が上昇する（Fig. 2.17a）．同様のプロセスはチリの El Tatio にある
El jefe geyser やアメリカのイエローストーン国立公園にある Old Faithful

Geyser，ロシアのValley of Geysersにある Bannyi geyserでも観測されてい
る（Kedar et al., 1998; Shteinberg et al., 2013; Munoz-Saez et al., 2015a）．
約 114 oCの熱水が帯水層から流入しているが，管深部の水温はその圧力に
対する純水の沸点には満たない程度である．この期間の最初には，帯水層か
らの熱水供給率が高く，深さ 20 m の温度は約 1 oC 上昇する（Fig. 2.8a）．
その後，水位の上昇に対応して熱水供給率が低下する．また，深さ 20 mで
は，熱水の供給による加熱に対して，管周囲の地層への放熱や，管内の温度
勾配に駆動される対流の効果が上回ることによって，水温が約 ∼ 1.5 oC低
下すると考えられる（Fig. 2.8a）．水面付近の水温は周囲の地層や大気中へ
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の放熱によって徐々に温度が低下する．
湧出期間および Preplay しかべ間歇泉の静止水頭は地表面よりも高いため（2.6.1

節），管内の熱水は湧出し始める（Fig. 2.17b）．湧出が進展するにつれて，管
上部に存在していたわずかに低温な熱水が排出され，より高温の熱水が上昇
してくる．熱水温度が飽和温度に達すると，CO2 を含む水蒸気の気泡が生成
する．気泡が生成している初期の段階では，水温は比較的低温のため気相中
の成分は CO2 の寄与が大きいと考えられる．気泡の数が増加すると管内の
静水圧が低下するため，さらに気泡形成を促進する（Preplayに移行する）．
Preplayでは，多数の気泡が存在するため，一部は合体して大きな気泡を形
成してスラグ流のようになる．大きな気泡はより多量の熱水を管内から排出
して効率的に減圧を促進することで，最終的には噴出を駆動する（Karlstrom

et al., 2013）．
噴出期間 減圧による水蒸気と CO2 の気泡生成が急速に進展し激しい熱水の流出

を駆動すると，噴出期間が開始する（Fig. 2.17c）．液相に溶解している CO2

によって飽和温度が低下するため，純水が沸点に達しない深さであっても，
気泡の形成が生じ得る（Fig. 2.17c）．加えて，熱水は，管内だけでなく周囲
の帯水層における空隙や亀裂内でも飽和温度に達し，気泡を生成する．また，
孔壁で不均質核形成が生じたり，圧力変動や急速な流れによってキャビテー
ションが生じたりすることによって，上記の気泡形成プロセスを促進してい
る可能性がある．帯水層内では気泡の形成と膨張によって管内への熱水供給
を増大させることで，噴出の強度が維持されるとともに噴出量が増加すると
考えられる．深さ 20 mの温度は，噴出期間の初期において帯水層からの熱
水供給率が増加するため，上昇する（Fig. 2.8a）．噴出が継続するにつれて，
熱水温度は，熱水の急速な流れと潜熱の放出によって大きな変動を伴いなが
ら低下する（Fig. 2.8a）．類似した現象として，Munoz-Saez et al. (2015a)

は El Jefe geyserで噴出期間中に上昇経路の下部において水温の上昇を観測
しており，深部に存在するバブルトラップから放出された水蒸気の潜熱と解
釈した．しかべ間歇泉に関しては，観測された水温の上昇は単に周囲からの
熱水の流入に応答しているためと考えらえる．

緩和期間 噴出が停止すると，管内で熱水の沸騰が徐々に緩和し，管内と周囲の帯
水層内は濃度の低下した CO2 を含む熱水で満たされる（Fig. 2.17d）．その
後，熱水貯留層から CO2 に富む熱水が帯水層に供給され始め，管内の水位
は上昇を再開し，水位回復期間に戻る．続く水位回復期間において，管内の
CO2の濃度は相対的に浅部で低く深部で高くなるような不均一な分布になる
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と考えられる．このような，上昇経路内における CO2 濃度の不均一な分布
はWatson et al. (2014)や Piao et al. (2022)による CO2-driven cold-water

geyserの調査結果と類似している．

2.6.7 間歇泉の噴出ダイナミクスおよび熱水供給系への示唆
本研究では，ビデオカメラと温度・圧力センサーを用いた直接観測によっ

て，しかべ間歇泉の上昇経路内における熱力学条件および流体力学プロセスを明
らかにした．また，噴出口と管深部の映像記録を比較することで，噴出に伴う沸騰
面の伝搬過程について示唆を与えた．これらの結果から，水に溶解している CO2

が，特にその分圧によって沸点を低下させるという点で，噴出プロセスにおいて重
要な役割を担うことがわかった．Hutchinson et al. (1997) もまた，Old Faithful

Geyser の上昇経路内での映像観測によって深部からの気泡の上昇を確認してお
り，噴出に溶解 CO2 が寄与している可能性を示した．Hurwitz et al. (2016) や
Ladd and Ryan (2016)も，CO2の存在によって，純水の沸点よりも低温で気泡の
形成が生じ得るというメカニズムを提示した．さらに，CO2 を含む水蒸気の気泡
が生じる膨張や凝縮のプロセスは，水蒸気単体の気泡の場合とは異なる挙動を示
すと考えられ，この挙動の違いが噴出ダイナミクスに及ぼす影響も今後明らかに
すべき重要な課題である．多くの水系や地熱系に存在する地下水は非凝縮性ガス
を含んでいると期待される（Lu and Kieffer, 2009）ため，本研究の結果は，上昇
経路内の熱力学プロセスおよび流体力学プロセスを把握し，CO2 のような非凝縮
性ガスの寄与を考慮することで，他の間歇泉における噴出ダイナミクスの理解に
も有効な洞察を与え得ることを示している．

しかべ間歇泉では，管周辺の帯水層に存在すると考えられる空隙や亀裂
内で気泡が発生し，熱水を管内へ押し出すことが噴出期間における過剰供給の
重要なプロセスと推測された．帯水層における気泡の生成とその役割は，部分
的にバブルトラップと類似している．複数の間歇泉で，微動のアレイ解析や地
盤変動解析，比抵抗構造解析によってバブルトラップの位置や形状が推定され
（Vandemeulebrouck et al., 2013; Ardid et al., 2019; Eibl et al., 2021; Ciraula et

al., 2023a, 2023b），その役割が上昇経路内の直接観測や室内実験，理論計算から
議論されてきた（Belousov et al., 2013; Adelstein et al., 2014; Munoz-Saez et al.,

2015a, 2015b; Rudolph et al., 2017, 2018）．しかべ間歇泉では裸孔の孔壁に微小
な穴や亀裂が確認されたが，バブルトラップのような一定の体積を持つような空洞
の存在を示唆する大きな開口部や大きな気泡の流入は観測されていない．さらに，
しかべ間歇泉は掘削によって生じた間歇泉であるため，管の周辺に事前にそのよう
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な大きな空隙が存在していたとは考えにくい．鬼首間歇泉や Old Faithful geyser

of Calistogaのような他の geysering wellでもバブルトラップの存在を示唆する観
測データは得られていない（Nishimura et al., 2006; Rudolph et al., 2012）．これ
は，geysering wellは Bunsen (1847)が提案したような，バブルトラップを必要と
しない減圧沸騰モデルに分類されることを意味するかもしれない．従って，しか
べ間歇泉では，噴出の駆動においてバブルトラップの存在は必ずしも必要ではな
く，帯水層内の空隙や亀裂はバブルトラップと類似した役割を持つが，噴出の強度
や熱水の過剰供給に寄与していると結論づけられる．
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2.7 第 2章のまとめ
• しかべ間歇泉で管内および地上の多項目観測を実施した．
• しかべ間歇泉の上昇経路は上部 20 mがケーシングで，下部 7.2 mは裸孔に
なっている．また，裸孔部分には穴や亀裂が見られ，そこから熱水が流入し
ていると考えられる．

• 管深部でのボアホールカメラを用いた映像観測によって，噴出時に噴出口付
近だけでなく管深部でも急速に気泡が発生する様子を捉えることに成功し
た．上昇経路内の気泡発生の進展プロセスを観測した間歇泉の例はこれまで
存在せず，本研究が世界で初めての観測事例である．

• 深さ 20 mの温度・圧力データから，管深部では噴出サイクルを通して常に
純水を想定した場合の沸騰条件を満たさないため，この深さでの気泡の発生
には非凝縮性ガスの寄与が強く疑われた．熱水とガスの化学分析から，熱水
中には高濃度の CO2 が溶解しており，CO2 の分圧によって飽和温度が低下
することで高圧条件でも発泡した可能性を示した．

• 直接測定した噴出量と，管内の水位低下量から推定した噴出量を比較すると
0.2 m3を超える差が生じる．噴出期間および水位回復期間初期の熱水供給率
を比較すると，噴出期間の熱水供給率は水位回復期間のそれに比べて約 4倍
大きいことがわかった．管周辺の帯水層には亀裂や空隙内が存在し，噴出期
間ではその内部で気泡の発生と膨張が生じることで管内への熱水の過剰供給
を引き起こすと考えられる．

• しかべ間歇泉で得られた観測事実に基づいて，噴出サイクルの概念モデルを
新たに提案した．しかべ間歇泉の噴出の駆動は上昇駆動型減圧沸騰モデルで
説明できるが，帯水層内における気泡の形成と膨張によって管内への過剰供
給が生じ，噴出強度の維持に寄与する点で，バブルトラップモデルの側面を
持つと考えられる．

33



140°40' 140°50' 141°00'

41°55'

42°00'

42°05'

42°10'

5 km

����������

�������������������

�����������

���������������
������

Fig. 2.1: 渡島半島周辺の地図．赤い星印はしかべ間歇泉の位置を示す．
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Fig. 2.2: (a)しかべ間歇泉周辺の地図．(b) (a) 中の A-B-Cを通る断面で想定され
る熱水の流動分布の概念図（福富・他，1963の図 4を修正した）．
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Fig. 2.3: しかべ間歇泉の管内各深さにおける温度分布（大谷，1961）．白丸は噴出
直前，黒丸は噴出開始直後の温度を示す．点線は純水の沸点を示す．
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Fig. 2.4: 観測機器の設置図．左図は観測点全体を示し，右図は噴出口の温度計の
設置状況を示す．
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Fig. 2.5: 管内観測の模式図．図中の T，P，そして Vはそれぞれ温度計，圧力計，
そしてボアホールカメラを意味する．
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Fig. 2.6: 管内の映像のうち，(a) 深さ 10.4 m，(b) 深さ 19.6 m，(c) 深さ 23.6 m，
(d) 深さ 26.8 m の写真．(e) 管内の映像観測と福富・他（1963）の推定結果に基
づいた，しかべ間歇泉の熱水供給系の概念図．(a)–(d) のそれぞれのパネルにはボ
アホールカメラ内蔵の温度センサーによる測定値が示されており，それぞれ (a)

79.3 oC，(b) 88.0 oC，(c) 88.2 oC，(d) 90.6 oCである．ただし，管内に冷水を注
入しているため，温度は通常の噴出活動における値を反映していないことに注意
する．
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Fig. 2.7: 噴出サイクルの写真．（a）Recharge（水位回復期間），（b）Overflow（湧
出期間），（c）Preplay（噴出直前の前駆期間），（d）Eruption（噴出期間），（e）
Relaxation（緩和期間）に対応する．
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Fig. 2.8: (a)噴出口から深さ 20 mにおける圧力（青実線）と温度（赤実線）の時
系列データ．(b)噴出口から深さ 20 m（赤実線），0 m（黄緑実線），−0.3 m（水
色実線）における温度の時系列データ．黄色，青色，橙色の影をつけた部分はそれ
ぞれ水位回復期間，湧出期間，噴出期間に対応する．
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Fig. 2.9: 傾斜変動の時系列データ．約 3 回の噴出サイクルについて示している．
青色の実線が動径成分，水色の実線が接線成分を示す．灰色のハッチは噴出期間
に対応する．
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(a) Radial

(b) Transverse

(c)

Fig. 2.10: 傾斜データのスタッキング波形．(a) は動径成分，(b) は接線成分，そ
して（c）は傾斜ベクトルを示す．灰色の実線はそれぞれのデータを示し，赤色と
青色の実線は平均値を示す．青色部分は水位回復期間および湧出期間，赤色部分
は噴出期間に対応する．
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Fig. 2.11: 湧出期間および噴出期間におけるボアホールカメラの映像記録のスナッ
プショット．上部 2つが湧出期間，下部 2つが噴出期間に対応する．各パネルの
左側は噴出口，右側は深さ 26.2 m の写真を示す．ボアホールカメラの映像に示
されている温度の値は，それぞれ (a) 114.0 oC，(b) 113.7 oC，(c) 114.0 oC，(d)

113.9 oCである．各パネル左上の秒数は映像開始からの経過時間を示す．
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Fig. 2.12: 10 回の噴出サイクルにおける直接測定された熱水噴出体積と噴出継続
時間の散布図．エラーバーは噴出体積の平均値の 20%を観測誤差として示してい
る．
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Table. 2.1: ガス成分の分析結果
R-gas

CO2 R-gas He H2 O2 N2 CH4

% % % % % % %

88 12 0.032 0.070 0.71 97 1.7

Table. 2.2: 現地での微量拡散法による温泉水の分析結果．一行一列目は滴定に用
いた HCl溶液のモル濃度，一行二列目は温泉水を入れずに滴定した場合に消費し
た HClの体積，一行三列目は採取した温泉水の体積を示す．三行目以降は採取し
た温泉水を用いて滴定した場合に消費した HCl の体積と，計算された CO2 のモ
ル濃度を示す．

HCl (mol/L) HCl Blank (mL) Water (ml)

0.1003 4.15 5

Time (min) HCl (ml) CO2 (mol/L)

0 3.72 4.31

1 3.62 5.32

2 3.62 5.32

Ave 4.98
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Table. 2.3: 実験室における滴定法による温泉水の分析データ．
Sample No. Time (min) Water (ml) HCl (ml) HCO –

3 (mmol/L) pH

0 49.0 2.90 5.92 7.83

1 1 48.5 2.90 5.98 –

2 48.0 2.90 6.04 7.61

0 48.5 2.90 5.98 7.72

2 1 49.0 2.90 5.92 7.63

2 49.5 3.00 6.06 7.76

0 48.5 2.80 5.77 7.85

3 1 49.5 3.00 6.06 7.70

2 49.0 3.00 6.12 7.67

0 49.5 3.00 6.06 7.73

4 1 48.0 2.90 6.04 7.67

2 49.0 3.00 6.12 7.71

0 5.93 7.78

Average 1 6.00 7.67

2 6.87 7.68

Total 6.01 7.72
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Fig. 2.13: (a) 式 2.3を用いた水位のフィッティング結果と，(b) フィッティング
によって推定された静止水頭，初期水位，比例定数の値の頻度分布．(a) の黒点と
赤実線はそれぞれ観測値と理論値を示す．
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Fig. 2.14: 浸透率の推定結果．実線が 1次元モデル（式 2.2）の計算結果，点線が
円筒 2次元モデル（式 2.5）の計算結果を示す．灰色のハッチは実際の浸透率の値
が存在すると考えられる範囲に対応する．
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Fig. 2.15: 湧出期間における温度変化の推定結果．青色の実線は仮説 1の，赤色の
線は仮説 2の計算結果を示す．緑の実線と点線は赤線のスケールを拡大している．
点線と実線は供給する水蒸気の温度をそれぞれ 130 oC，105 oCと仮定した場合の
結果に対応する．縦軸のうち左側は青線および赤線で示された計算値に，右側は
緑線で示された計算値に対応する．
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Fig. 2.16: 深さ 20 mにおける圧力と温度の関係．黄色，青色，赤色の点はそれぞ
れ水位回復期間，湧出期間，噴出期間のデータを，黒実線は 6回の噴出サイクルに
対応するデータの平均値を示す．赤色の実線，点線，一点鎖線，そして青色の実線
はそれぞれ純水，CO2 のモル分率が 1.0× 10−4，2.0× 10−4，深さ 20 mにおける
飽和条件に対応する 5.3× 10−4 について計算した沸点を示す．
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Fig. 2.17: しかべ間歇泉の噴出サイクルの概念モデル．(a) 水位回復期間，(b) 湧
出期間と Preplay，(c) 噴出期間，そして (d) 緩和期間を示す．熱水の色は水色か
ら黄色になるにつれて CO2 濃度が高いことを示す．
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第 3章

しかべ間歇泉における噴出周期の研究
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3.1 間歇泉の噴出周期の多様性と周期変化の要因に関する先行研
究
“no two geysers are alike”（White and Marler, 1972）と述べられる通り，

噴出周期の特徴は間歇泉によって様々である．例えば，El Jefe geyser（Munoz-

Saez et al., 2015a, 2015b）や Strokkur Geyser（Eibl et al., 2020, 2021）のように
数分間隔で噴出する間歇泉もあれば，Steamboat geyser（Reed et al., 2021）のよ
うに数日間隔で噴出する間歇泉もある．また，周期の平均的な値の違いだけでな
く，モードの特徴も多様である．例えば，Old Faithful Geyserは 2000–2011年の
期間では ∼ 60–65分と ∼ 90分にピークを持つ bimodalな周期性を示す（O’hara

and Esawi, 2013）が，1878 年には 60–65 分にピークを持つ unimodal な分布を
示した（Rinehart, 1969）．また，宮城県の鬼首間歇泉は約 10 分間隔で規則的に
噴出する期間もあれば，6–8分の短い間隔や 10–12分の長い間隔が入り混じる不
規則な変動を示す期間もある（Nishimura et al., 2006）．鬼首間歇泉の周期が不規
則なモードを示す要因として，地下に複数のチャンバーが存在し，それぞれが噴
出に関与している可能性が指摘されている（Nishimura et al., 2006）．チリの El

Tatio にある El Cobreloa geyser は，約 14 分間隔の小規模な噴出と約 4 時間 40

分間隔の大規模な噴出からなる 2種類の噴出タイプを示す（Namiki et al., 2014;

Munoz-Saez et al., 2015b）．Namiki et al. (2014) は，深部から供給される熱に
よって熱水層内の水が沸騰し，発生した水蒸気が浅部の上昇経路を通過して地表
に到達することで小規模な噴出を引き起こす，そして小規模な噴出を複数回繰り
返すうちに上昇経路内の水が水蒸気の潜熱によって熱せられることで沸騰して大
規模な噴出を引き起こすと解釈した．アイスランドの Strokkur Geyser では 1回
の噴出サイクルにおいて単発の噴出だけでなく，最大 6回連続する噴出が観測さ
れており（Eibl et al., 2020, 2021），噴出の連続回数とその次の休止時間との間
には線形関係が認められることから，時間予測型の系と推測されている（Kieffer,

1984; Eibl et al., 2020）．
間歇泉の噴出周期は時間的にも多様な変化を示す．地震や気象条件，潮汐

などの外的影響や，帯水層圧力や浸透率といった水理特性などの内的影響に対す
る噴出周期の応答の有無や変化の要因は，主に統計的な解析に基づいて議論され
てきた（e.g., Rojstaczer et al., 2003; Hurwitz et al., 2008; Hurwitz et al., 2012b;

Hurwitz et al., 2014; Munoz-Saez et al., 2015a）．Old Faithful Geyserでは，1959
年（M-7.3 Hebgen Lake），1975年（M-6.1 Yellowstone National Park），そして
1983年（M-6.9 Borah Peak）に発生した地域的な地震の後に周期が延長している
（e.g., Hutchinson, 1985; Hurwitz et al., 2014）．また，イエローストーン国立公
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園にある複数の間歇泉で，2002年の Denali地震（M 7.9）の後に周期が変化して
いる（Hunsen et al., 2004）．動的応力が十分大きな地震は（e.g., > 0.5 MPa, by

Hurwitz et al., 2014），帯水層の浸透率を変化させることによって，噴出周期に影
響を与えると指摘されている（e.g., Manga and Brodsky, 2006）．気象条件や潮汐
と噴出周期との関係については，Hurwitz et al. (2014) が Pool geyser（噴出口
に水溜りのような，比較的大きな水面を湛える）である Daisy Geyser と，Cone

geyser（噴出口周囲に温泉華が析出し，円錐状に盛り上がった形状を持つ．Pool

geyserに対して大きな水面を持たない間歇泉として区別する）であるOld Faithful

Geyserとで影響を比較したところ，Old Faithful Geyserは気圧や気温，降水等の
影響が見られなかった一方で，Daisy Geyserは特に暴風時や気温の変化に対して
周期の変動が見られた．Pool geyserは水面の面積が大きいため，風速や気温変化
に対する放熱効率の変化が周期に影響を与えると解釈されている（Hurwitz et al.,

2014; Liu et al., 2023）．また，Munoz-Saez et al. (2015a)は El Tatioにある El

Jefe geyser で 2012年に取得した 1週間の観測データを用いて噴出周期と気象条
件および固体潮汐を比較したが，明瞭な関係は見られなかった．一方で，2014年
に再度観測を行ったところ，平均周期は 2012年には 132秒であったのが平均 105

秒に短縮しており，バブルトラップ内の熱供給の変化，あるいは貯留層の浸透率の
変化に起因すると解釈されている（Munoz-Saez et al., 2015b）．河川水量や降水量
などの季節的に変化する水理条件は，帯水層の圧力や温度を変化させることで，長
期的な噴出周期に影響を与えると示唆されている（Hurwitz et al., 2008, 2012b）．
また，間歇泉の周辺に存在する他の間歇泉や温泉の活動も，それらが地下で水理的
に接続している場合は，帯水層圧力の変化を通して噴出周期に影響を与えると指
摘されている（Rojstaczer et al., 2003; Munoz-Saez et al., 2015b; Namiki et al.,

2016; Fagan et al., 2022）．現時点では，特に Cone geyserは気象条件や潮汐にほ
とんど影響を受けないか，全く影響を受けないと考えられ，一方で，Pool geyser

は風速や気温に対して影響を受けると結論づけられている（Hurwitz and Manga,

2017）．また，長期的な水理プロセスの変化や周囲の熱水活動による帯水層圧力の
変化などの内的要因に対して，気象条件の変化などの外的要因が噴出周期に与え
る影響は小さいと考えられている（Hurwitz and Manga, 2017）．

上記の研究は主に統計分析の結果に基づいて周期変化と外的要因・内的要
因との因果関係やその物理メカニズムを議論しているが，さらに周期変化を支配す
る物理プロセスを詳細に理解するために，噴出サイクルの数理モデル化を試みた
研究も僅かながら存在する．O’hara and Esawi (2013)は Old Faithful Geyserを
対象に，一定の熱水供給率と対流による温度上昇過程を考慮し，水位回復過程にお
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ける水位上昇と水温変化を定式化した．Hurwitz et al. (2014)は Pool Geyserで
ある Daisy Geyserが気温や風速に影響を受けて周期が変化する観測事実に基づい
て，深部からの熱供給と Pool 水面からの放熱による熱エネルギー収支を考慮して
風速および気温と周期の関係を定式化した．Liu et al. (2023) はアメリカのイエ
ローストーン国立公園にある Doublet Poolで観測される，周期的な熱水の沸騰に
伴う振動現象である Thumping cycle の休止間隔が風速の大きさと相関を持つと
いう観測事実から，Hurwitz et al. (2014)と同様の手法を用いて休止間隔の変化を
説明する深部からの熱供給量の時間変化を推定した．Kiryukhin (2016)は Valley

of Geysers にある Velikan Geyser と Bol’shoy Geyser の周期変化を，TOUGH2

を用いた広域の地下水流動のシミュレーションによって，平均流量の変化の観点
から大まかに説明した．Brandenbourger et al. (2019) は三角フラスコとガラス
管からなる実験装置を開発し，容器に満たされた水をヒータで加熱して沸騰させ
ることで間欠的な噴出を再現した．実験の観察事実に基づいて噴出サイクルを加
熱期間と噴出期間に区別し，加熱期間はフラスコ内の水温が初期温度から一定の
熱量で加熱されて沸点に達するまでの時間，噴出時間は噴出開始から沸騰に伴う
潜熱の損失によってある温度まで低下するまでの時間，としてそれぞれを定式化
している．

上記の研究は，噴出サイクルにおける部分的な物理プロセスの説明にとど
まっているか，室内実験で再現された物理プロセスの定式化を目的としているも
のがほとんどである．さらに，実際に観測される周期変化を対象に，数理モデル
を構築しデータに適用した例は非常に限られている．噴出周期の変化とその支配
要因との物理的な関係を定量的に評価することは，間歇泉の噴出プロセスを理解
する上で重要なだけでなく，間歇泉の活動を維持していく上でも意味がある．

3.2 第 3章における研究の目的
しかべ間歇泉の噴出周期は，大谷（1961）による調査時において，約 4分

59秒から 9分 27秒の間でばらついていた．その後の周期の推移はわからないが，
現在では約 10–12分間隔で噴出している（Tsuge et al., 2023）．大谷（1961）によ
る観測当時と現在の活動との比較から，しかべ間歇泉の噴出周期は著しく変化し
得ることがわかる．しかし，大谷（1961）は計 4回の現地観測を実施して噴出メ
カニズムについて議論したのみであり，噴出周期変化のメカニズムは理解されて
いない．

本研究では，しかべ間歇泉における噴出周期の多様性とその変化のメカニ
ズムを理解することを目的として，2019年 11月 26日から取得してきた連続観測
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データを用いて，噴出周期の解析を行なった．観測期間における噴出周期の統計
的な特徴や時間変化の傾向を整理し，数時間程度の短期間から，数ヶ月にわたる
長期間を含む幅広い時間スケールで噴出周期変化と気象条件との関係を調査した．
また，実際に周期変化を支配する物理的背景を理解するためには，噴出プロセスに
おいて系を支配する物理パラメータの変化がどのように周期に作用するかを検証
する必要がある．そこで，第 2章で推定された噴出プロセスの概念モデルに基づ
いて，噴出周期の定式化を試みた．特に水位回復過程と湧出過程におけるモデル
の振る舞いと実際のデータを比較し，中・長期的な周期変化を引き起こす物理的
要因として浸透率と静止水頭の時間変化を制約した．

3.3 周期データ解析と結果
本研究では 2019年 11月 26日から鹿部温泉にあるしかべ間歇泉で連続観

測を開始してきた（Fig. 3.1）．噴出口に設置された白金抵抗体および K型熱電対
による温度データを噴出周期の計測に用いる．Fig. 3.2 に噴出口直上および噴出
口から 0.3 m上部の温度記録の例を示す．噴出口の温度は，熱水の湧出開始時に
直ちに 100 oC付近まで上昇する．そこで，湧出開始時の急速な温度の立ち上がり
を検出し，次の噴出サイクルにおける湧出開始時間との差分を 1 噴出周期と定義
して計測した（Fig. 3.2）．本研究では，上記の方法で計測された噴出周期を IBO

(Interval Between Overflow)と呼ぶ．
また，しかべ間歇泉の噴出サイクルは，水位回復期間（Recharge），湧出期

間（Overflow and Preplay），そして噴出期間（Eruption）から構成される（Tsuge

et al., 2023）．なお，緩和期間（Relaxation）は噴出終了時から水位回復開始時の
遷移期間に対応し，その時間幅を定義できないため，本章の研究では考慮しない．
水位回復期間，湧出期間，そして噴出期間はそれぞれ物理プロセスが異なるため，
内的影響や外的影響に対する応答も異なると期待される．そのため，本研究では
IBOを計測した期間のうち一部の期間について IBOを水位回復期間，湧出期間，
噴出期間に分割し，それぞれの特徴や時間変化も解析する．水位回復期間，湧出
期間，噴出期間は噴出口直上および噴出口から 0.3 m上部の温度データを用いて
個別に計測できる．上記の通り，噴出口直上の温度データからは湧出開始時間を
検出できる（Fig. 3.2）．噴出口から 0.3 m 上部の温度データは噴出時の熱水温度
を反映するため，噴出開始時には急速に上昇し，噴出終了時には急速に低下する．
すなわち，噴出開始時間と噴出終了時間を検出できる．そこで，水位回復期間は
（湧出開始時間）–（前の噴出終了時間），湧出期間は（噴出開始時間）–（湧出開始
時間），そして噴出期間は（噴出終了時間）–（噴出開始時間）と定義することで，
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それぞれの時間を計測した（Fig. 3.2）．ただし，2019年 11月 26日–2020年 2月
23日の期間においては，噴出口にのみ温度計を設置しており，温度データからは
湧出開始時間しか検出できなかった．そのため，噴出口から約 3 mの位置に設置
した空振計のデータを用いて，振幅が噴出に対応して急速に増加する時間を噴出
開始時間，振幅が減衰してほとんどバックグラウンドと同程度になる時間を噴出
終了時間と定義することで，それぞれの期間の計測を行なった．なお，空振波形
を用いた計測方法の妥当性は，噴出口から 0.3 m上部での温度観測を行った期間
のデータを用いて確かめている．

しかべ間歇泉における IBOの時系列データと気象条件との関係を調べる
ために，2020年 7月 21日から気象センサーを用いた観測を開始した．観測機器
はヴァイサラ社製ウェザートランスミッターWXT530であり，北海道大学地震火
山研究観測センターが展開している火山観測網の一つである鹿部観測点に設置し
ている（Fig 3.1b）．WXT530による観測以前の期間については，鹿部温泉地域近
傍で，気圧，気温，および降水量を観測している室蘭地方気象台のデータを使用し
た（Fig. 3.1b）．海洋潮位については鹿部温泉周辺で利用できる観測データが存在
しないため，NAO.99JB（Matsumoto et al., 2000）による潮汐予測システムを用
いて理論潮位を計算した．

3.3.1 IBOの特徴
全期間の IBOの時系列データ Fig. 3.3 に示す．本研究の観測期間におい

て，観測機器を設置できなかった期間や機器の不良が生じた期間を除き，全部で
114315 回の IBOを計測できた．空白の期間もあるものの，約 4年間の短期間お
よび長期間を網羅するデータを取得することができた．図中の赤実線は間歇泉の
維持管理として管内の浚渫作業（スケール除去作業）が実施された日を示す．全期
間における IBOの平均値は 11.4分で，最大値は 17.5分，最小値は 8.4分である．
Fig. 3.3を見ると，IBOは時間とともに多様な変化を示すことがわかる．大まかに
見ると，IBOは冬季に上昇し夏季に低下する傾向がある．また，浚渫作業が行われ
たタイミングを境に，平均 IBOがずれていたり，モードが unimodalや bimodal

に変化していたりするため，しかべ間歇泉の活動は浚渫作業の影響を強く受けて
いることが推測される．そこで，本研究では，浚渫作業のタイミングと IBOの大
まかな特徴を基準に，IBOを計測した期間を，I：2019年 11月 26日–2020年 2月
23日，II：2020年 7月 7日–2021年 5月 2日，III：2021年 6月 24日–2022年 1

月 26日，IV：2022年 1月 31日–2022年 6月 13日，そして V：2022年 6月 15

日–2023年 7月 31日，の 5つに分割する．これらの期間のうち，期間 IIから IV
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まではスケール抑制剤の注入が不十分であり，管浅部に部分的なスケールの析出
が認められた．まず，以下では各期間における IBO の特徴を記述する．

3.3.1.1 期間 I：2019年 11月 26日–2020年 2月 24日
長期的に見ると，平均 IBOは約 12.5分から約 14.2分まで上昇しており，

初めは指数関数的に上昇するが，12月 6日頃を変曲点にして徐々に上昇率が減衰
する（Fig. 3.4a）．短期的に見ると，IBOのばらつきが小さい日もあれば，極端に
大きくなる日もあり，IBOは二つのモードを示すことがわかる（Fig. 3.4a）．本研
究では IBOのばらつきが小さい場合を安定モード，ばらつきが大きい場合を不安
定モードと呼ぶことにする．不安定モードの発生率は 11月 26日から 12月 6日ま
で高く，その後徐々に低くなるように見える（Fig. 3.4a）．ここで，2019年 11月
26日–11月 30日と，2020年 1月 13日–1月 17日それぞれの期間における，IBO

のヒストグラムと時系列プロットを Fig. 3.5aに示した．前者の期間は不安定モー
ドが，後者の期間は安定モードが卓越する．両者のヒストグラムを比較すると，不
安定モードは安定モードよりも裾が著しく広く，右裾が長い．また，不安定モー
ドの時系列を見ると，突発的に長い IBOが現れ，直後に短い IBOが続く傾向が認
められる（Fig. 3.5a中段）．

3.3.1.2 期間 II：2020年 7月 7日–2021年 5月 2日
IBOは二重周期を示している（Fig. 3.4b，Fig. 3.5b）．2020年 7月 22日–9

月 17日，2021年 1月 5日–3月 3日の期間がブランクとなっているが，長期的に
見れば，IBOは 10月 8日頃に約 11分からステップ的に約 10.2分まで低下し，そ
の後 2021年 3月 20日頃までほぼ線形に上昇して約 11.9分でピークを迎え，反転
して 2021年 5月 2日にかけて約 11.5分まで低下している（Fig. 3.4b）．Fig. 3.5b

に 2020年 12月 10日–12月 14日における IBOのヒストグラムと，12月 11日に
おける IBOの時系列プロットを示した．IBOはトレンド成分を含むため，短期的
な IBOの特徴に着目するために，一部の期間についてプロットした．Fig. 3.5b上
を見ると，ヒストグラムは bimodalであり，それぞれのピークは 10.69分と 11.65

分である．また，Fig. 3.5b下を見ると，IBOは振り子のように平均値の周囲を交
互に行き来する傾向を示す．

3.3.1.3 期間 III：2021年 6月 24日–2022年 1月 26日
期間 IIIでは，IBOは全観測期間の中で最も不安定に変化した．平均 IBO

は約 11.8分からばらつきの幅を広げながら 2021年 9月 30日頃まで徐々に低下す
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る（Fig. 3.4c）．浚渫工事を境に IBOは約 11分に変化し，変動の幅が小さくなっ
たが，ブランク期間を経て 2022年 1月 16日には再び変動の幅が大きくなってい
るのがわかる．なお，2022年 1月 26日 19:00頃を最後に，噴出口の温度データは
ほぼ定常的な沸騰噴出状態を示唆し，IBOの検出ができなくなった．つまり，噴
出の間欠性が停止していたと考えられる．期間 IIIのうち幾つかの期間を抽出し，
短期的に IBOがどのように変化したのかを見ていく．

Fig. 3.6に期間 IIIにおける IBOの時系列，そして期間 IIIのうち IBOの
短期的な特徴が異なる 4つの期間を抽出した．7月 6日–9日は IBOはほぼ単純周
期であり，若干日周変動に見える周期的な変化を示す（Fig. 3.6b）．8月 12日–15

日は IBOは二重周期に変化しており，期間 IIの IBOと類似している（Fig. 3.6c）．
9月 16日–19日は IBOは二重周期に見えるが，8月 12日–15日の IBOとは異な
り，長い IBOに対して短い IBOの頻度が高い（Fig. 3.6d）．2022年 1月 22日–25

日は，始め IBOは二重周期的であるが，IBOが約 8.5分から 9.5分まで対数関数
的に上昇した後，突発的に約 12–13分にジャンプするという変化を繰り返し，24

日 12:00頃以降は単純周期になっている（Fig. 3.6e）．最終的には IBOは単純周期
のまま指数関数的に約 10.8分まで上昇し，その後計測されなくなる（Fig. 3.6a）．
上記のように，IBOは期間 IIIにおいて大まかに 4種類のモードを示した．この
期間は，しかべ間歇泉の管内に注入しているスケール抑制剤のポンプに不具合が
あり，管上部がスケールの析出により閉塞しつつある状態であった（2021年 9月
30日に浚渫作業が行われたのは，管内のスケールを応急処置的に除去するためで
ある）．従って，期間 IIIにおける IBOの変化は管の閉塞状況に影響を受けている
可能性が高く，この影響を除去して解析することは難しいため，本研究では解析の
対象外とする．ただし，一つの間歇泉でこのような IBOの多様なモードが出現す
ることは興味深いため，後で若干議論する．

3.3.1.4 期間 IV：2022年 1月 31日–2022年 6月 13日
IBO は三重周期を示しており，ピークの間隔をほぼ維持したまま，平

均的には 1 月 31 日から 6 月 13 日にかけて線形に約 1 分低下する（Fig. 3.4d）．
Fig. 3.5c に 2022 年 2 月 24 日–2 月 28 日における IBO のヒストグラムと，2 月
27日および 4月 2日における IBOの時系列を示した．ヒストグラムは trimodal

を示しており，それぞれのピークは 9.68分，10.14分，11.98分である（Fig. 3.5c

上）．また，Fig. 3.5c中を見ると，約 12分の長い IBOに続いて約 10.1分，約 9.7

分と 2 段階に変化するパターンを規則的に繰り返しており，期間 IV ではこのパ
ターンが大半を占める．しかし，時々 Fig. 3.5c 下段のように，約 11.6 分から約
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9.6分，9.2分と低下した後，約 9.5分に上昇するという 3段階に変化するパター
ンが生じることがある．

3.3.1.5 期間V：2022年 6月 15日–2023年 7月 31日
IBOは単純周期を示しており，長期的に見ると 2022年 6月 15日から 10

月頃までほぼ線形に約 0.6分低下し，その後 2023年 1月にかけて約 0.8分上昇，反
転して再び約 0.9分低下する（Fig. 3.4e）．2022年 7月 10日–14日における IBO

のヒストグラムと時系列変化を見ると，IBO は unimodal の分布を示しており，
また昼に上昇して夜に低下する日周変動のような周期的な変化が明瞭に見られる
（Fig. 3.5d）．同期間における IBOの 1時間平均値を計算し，線形トレンドを除去
したのちに自己相関関数を計算すると，23–24 時間の周期性を示唆するピークが
得られる（Fig. 3.7）．なお，2023年 6月 28–29日に局所的に IBOが大きくなって
いるのは，しかべ間歇泉から約 50 m離れた位置にある沸騰泉（蒸し釡）の工事に
よる影響と考えられる．

3.3.2 IBOに対する外的影響の評価
IBO に対する気象条件や海洋潮汐などの外的要因による影響を調べる．

ここでは，数時間から数ヶ月程度の短期–長期的な時間スケールにおける IBOの
変化を対象とする．気圧や気温，海洋潮汐の時系列データには数時間から数日程
度の周期的変動が含まれるため，IBOの時系列データにも同様の周波数成分の変
動が見られる可能性がある．そこで，IBO，気圧，気温，そして海洋潮汐のピリオ
ドグラムおよびクロススペクトルを計算する．ここでは，安定して観測でき，デー
タの欠損が少ない期間 Vにおける 2022年 7月 1日–2022年 8月 31日 の 2ヶ月
間のデータを使用する．全てのデータについて 1 時間平均をとり，線形トレンド
を除去した上でピリオドグラムとクロススペクトルを計算した．また，IBOは外
的影響に対して時間遅れを持って応答する可能性もある．例えば，地下水井の水
位は，その帯水層における透水係数の値や異方性によって，潮汐に対して正や負の
位相差を持って応答する（e.g., Wang et al., 2018; Zhang et al., 2019; Wang and

Manga, 2021, 2023）．気圧変化に対する水位の応答の時間遅れは，半被圧帯水層
において半透水層と被圧帯水層の水頭拡散率に支配されている（e.g., Wang and

Manga, 2021, 2023）．そこで，IBOと外的影響（気圧，気温，海洋潮汐）の時系
列データとの時間遅れを含む相関を調べるために相互相関関数も確認する．

Fig. 3.8に IBOと気圧，気温，海洋潮位のピリオドグラムを示した．IBO

のピリオドグラムは 1 日周期および半日周期で強いピークを示すことがわかる
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（Fig. 3.8a）．また，気圧は半日周期，気温は 1日周期と半日周期，海洋潮位は 1日
周期と半日周期でピークが現れている（Fig. 3.8b–d）．次に，IBOと気圧，気温，
海洋潮位との間の振幅二乗コヒーレンスを見ると，IBOは気圧と半日周期，気温
と 1日周期および半日周期，海洋潮位と 1日周期および半日周期で高いコヒーレ
ンスを示している（Fig. 3.9）．また，IBOと気圧との間には，約 2.1日よりも長周
期側でも高いコヒーレンスが見られる（Fig. 3.9a）．ただし，データの前処理にお
いて，それぞれのデータに線形トレンドのみでは除去しきれていない長周期トレン
ドが含まれているために，擬似的にコヒーレンスが高くなっている可能性もある．
Fig. 3.10には IBOと気圧，気温，海洋潮位との間の相互相関関数を示した．外的
要因の各パラメータに対して IBOは正の時間遅れを示すと想定されるため，正の
時間遅れの範囲のみ図示している．IBOは気圧に対して 1時間，気温に対して 3

時間，そして海洋潮位に対して 5時間の遅れで相関係数の絶対値が相対的に高い
（それぞれ，−0.45，−0.36，−0.44）．IBO と気温との相互相関関数において，171
時間や 267 時間の時間遅れについても高い相関係数が見られるが（Fig. 3.10b），
気温変化に対して IBOは 7日以上遅れて応答するとは考えにくいため，この相関
は擬似的に現れた可能性が高い．

上記の解析では，IBOデータの測定間隔の制限から，期間 Vのデータの
み取り扱っている．しかし，3.1.1節で述べたように，IBOの特徴は各期間で多様
に変化しており，これらの違いが上昇経路の形状や帯水層の水理特性などの内部
パラメータに起因する場合，外的影響に対する応答も期間によって異なる可能性
がある．そこで，各期間における IBOと気象条件（気圧，気温，降水量）の変化
を比較し，IBOの応答の特徴を整理する．

期間 Iにおける IBO と気圧，気温，降水量の時系列データを比較した図
を Fig. 3.11 に示した．IBO は生データを黒点，日平均値を赤点で示している．
Fig. 3.11cを見ると，IBOの不安定モードは，気圧が低く降水量が高いタイミング
と概ね一致している（Fig. 3.11a）．ここで，数日程度の時間スケールで生じる気
圧および気温の変化に対する IBOの応答を調べる．IBOの時系列データには 1日
周期，半日周期の変動と数ヶ月にわたるトレンドを含むため，直接比較して気圧
の影響の有無を調べることは難しい．そこで，IBOのデータを日平均し，長期的
なトレンドを三次関数で近似して除去した．また，気圧と気温データも同様に日
平均し，線形トレンドを除去した．上記の前処理を施した IBOと気圧および気温
データを比較したところ（Fig. 3.12），IBOは気圧と気温のどちらとも明瞭な相関
を示さないことがわかった（相関係数はそれぞれ r = 0.18，−0.13）．

次に，期間 IIのうち 2020年 10月 14日–2021年 1月 4日における IBOと
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気圧，気温，降水量の時系列データを比較した（Fig. 3.13）．本期間における IBO

は二重周期を示すため，1日ごとに k-means法を用いて長い IBOと短い IBOに
クラスタリングし，それぞれ橙色と黄色で示した．期間 Iとは異なり，IBOは気
圧の大きな低下に対して上昇する，反対に気圧の上昇に対して低下する傾向が見
られる（Fig. 3.13a）．また，降水量の増加に対する IBOの不安定モードの発生は
見られない（Fig. 3.13c）．IBO，気圧，そして気温データをそれぞれ日平均し，線
形トレンドを除去して比較したところ（Fig. 3.14），長い IBOと短い IBOはとも
に気圧変化と強い負の相関を示すが（Fig. 3.14a），気温変化とは相関を示さない
（Fig. 3.14b）．長い IBOおよび短い IBOの変化と気圧変化との相関係数は，それ
ぞれ r = −0.71，−0.63 であり，気温変化との相関係数はそれぞれ r = −0.16，
−0.17である．また，IBOと気圧変化との関係に対して線形回帰すると，回帰直
線の傾きは長い IBO，短い IBOそれぞれについて −(9.5± 1.0)× 10−3 min/hPa，
−(8.0± 1.1)× 10−3 min/hPaとなる．

次に期間 IVのうち 2022年 3月 1日–5月 31日における IBOと気圧，気
温，降水量の時系列データを比較した（Fig. 3.15）．本期間において IBOは三重周
期を示すが，k-means法を用いると，長い IBOと中間的な IBOおよび短い IBO

の 2つのクラスターに分離された．期間 IIと同様に，IBOは気圧変化に対して逆
相関する応答が見られるが，長い IBOに着目すると，部分的に正の相関を示唆す
る応答も見られる（Fig. 3.15a）．また，本期間では期間 I の不安定モードのよう
な，断続的な IBOのばらつきが見られるが，その発生タイミングと降水量の増加
のタイミングは一致していない（Fig. 3.15c）．IBO，気圧，そして気温データを日
平均し，線形トレンドを除去して比較したところ（Fig. 3.16），IBOのクラスター
のうち短い IBOは期間 IIと同様に気圧変化との間に強い負の相関を示すが，長い
IBO と気圧変化との間には明瞭な相関が見られない（長い IBO，短い IBO につ
いて相関係数はそれぞれ r = −0.16，−0.70）．また，IBOと気温変化との間には，
これまでの期間と同様に，相関は見られない（長い IBO，短い IBOについて相関
係数はそれぞれ r = −0.05，−0.07）．また，短い IBOと気圧変化の関係に対して
線形回帰すると，回帰直線の傾きは −(1.2± 0.1)× 10−2 min/hPaと推定された．
期間 IIと期間 IVを比較すると，期間 IVの方が IBOの気圧変化に対する感度が
高いことが示唆される．

次に期間 Vのうち 2022年 7月 1日–8月 31日における IBOと気圧，気
温，降水量の時系列データを比較した（Fig. 3.17）．期間 Vにおいても IBOは気
圧に対して負の相関を示唆する変動が見られる．また，期間 IIおよび IVと同様
に降水量の増加に対する応答は見られない．IBO，気圧，そして気温データを日平
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均し，線形トレンドを除去して比較すると（Fig. 3.18），同様に IBOは気圧変化に
対して負の相関を示し，気温変化に対しては相関が見られない（相関係数はそれぞ
れ r = −0.84，r = 0.09）．IBOと気圧変化の関係に対して線形回帰すると，回帰
直線の傾きは−(8.2± 0.7)× 10−3 min/hPaと推定された．ここで，気圧変化に対
する噴出サイクルの応答をより詳細に調べるために，同期間における水位回復期
間，湧出期間，噴出期間の時系列データに IBOと同様の前処理を施し，気圧変化
と比較した（Fig. 3.19）．Fig. 3.19を見ると，気圧変化に対して水位回復期間と噴
出期間は負の相関（Fig. 3.19a, c），湧出期間は正の相関を示す（Fig. 3.19b）．水
位回復期間，湧出期間，噴出期間と気圧変化との相関係数はそれぞれ r = −0.93，
0.52，−0.67であり，特に水位回復期間との相関が高い．

以上の解析から，IBO は期間 II，IV，Vにおいて一日以上の時間スケー
ルで気圧と強い負の相関を示す傾向が認められた．一方で，期間 I では降水量の
増加に対して不安定モードの発生という形で応答することが示唆された．また，1

日以上の時間スケールでの IBOと気温との相関はどの期間においても確認されな
かった．

3.3.3 長期的変化の評価
長期的に IBOに影響を与える要因としては，地下水涵養の年周変化，温

泉の利用に伴う帯水層圧力や温度の永年変化，帯水層周辺における応力場の変化
などが考えられる（e.g., Hurwitz et al., 2008; Saptadji et al., 2016; Reed et al.,

2021）．鹿部温泉地域では，しかべ間歇泉周辺でいくつかの温泉が利用されている
が，それらは自噴状態であるため，流出量を継続的に測定している井戸は少なく，
十分なデータを得ることができない．地下水涵養量を直接推定することは難しい
が，降水量，積雪量，そして河川水位の変化が地下水涵養の変化に関する指標にな
り得ると考えられる．そこで，2019年 11月 26日–2023年 7月 31日までの期間
における IBO の変化と，大沼観測所で得られる降水量，積雪深，そして折戸川の
河川水位の変化を比較した（Fig. 3.20）．ただし，河川水位は水路の断面積と流速
に依存するため，水位変化は必ずしも地下水涵養量の変化を反映しない．

Fig. 3.20を見ると，折戸川の河川水位は降水量や積雪深の変化に強く影響
を受けて変化していることがわかる．IBO は 3.3.1 節で述べたように夏季に短縮
し冬季に延長する傾向を持ち，また，明瞭ではないが降水量の低下と積雪深の増加
する期間に概ね対応して延長する傾向がある．例えば，2022 年の期間において，
IBOは 7月以前から短縮傾向を示していたが，10月ごろから降水量が低下するタ
イミングとほぼ同期して停滞し，積雪深が増加し始めた 11月 25日ごろから延長
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に転じている．

3.4 噴出周期の定式化
3.3節の解析結果から，しかべ間歇泉の噴出周期は幅広い時間スケールで

時間変化し，特に短期的には気圧変化に強く影響を受けることが示唆された．こ
れらの変化と噴出プロセスに寄与する物理パラメータとを定量的に結びつけ，周
期変化のメカニズムを理解するためには，噴出プロセスを概念モデルに基づいて
定式化することが有効である．本研究では，第 2章で提案したしかべ間歇泉の噴
出プロセスの概念モデルおよび 3.3節の結果に基づいて，噴出周期の数理モデルを
提案する．ただし，期間 II–IVで見られる IBOの多重モードは，非線形性の強い
物理過程が予想され，数理モデルが複雑になると考えられる．本研究では，数ヶ月
程度の長期的な周期変化に対する支配パラメータを制約することを目的とし，不
確定要素を減らすために単純周期と見做せる期間 Iと Vにおける噴出プロセスを
対象に定式化を行う．

周期の数理モデルを定式化するにあたっていくつかの仮定を置く．まず，
今回の解析では数日から数ヶ月程度の IBO変化を対象としているため，モデルは
数時間程度の短期的変動を説明せず，各物理パラメータは 1日で平均化された値
を意味する．次に，しかべ間歇泉における内部パラメータ（例えば，帯水層圧力，
熱水温度，帯水層の浸透率）は，期間 Iと Vにおいて想定される変化の範囲内で，
噴出継続時間および噴出率に影響を与えない．すなわち，噴出期間は定数として
扱う．これは，期間 Iと Vにおいて，日平均の噴出期間は水位回復期間や湧出期
間に比べてほとんど時間変化していないためである（Fig. 3.24, Fig. 3.27）．そし
て，噴出プロセスは実際には上昇経路における温度や圧力の空間分布が重要と考
えられるが，今回は数理モデルの単純化のため，上昇経路である管を一つのコン
トロールボリュームと見做し，その中での質量とエネルギーの収支を考えるため，
各物理量は時間方向にのみ変化する．

本研究で提案する数理モデルでは，水位回復期間，湧出期間を個別に定式
化する．まず，水位回復期間は，噴出停止直後の水位（初期水位）から噴出口まで
水位が上昇するためにかかる時間と定義する（Fig. 3.21a）．管内の水位の上昇速
度は，第 2章の式 2.1と同様の形式で，水位を H，帯水層の静止水頭を H∞ とす
れば，以下のように表せる．

dH

dt
=

αg

S
(H∞ −H) (3.1)

ここで，S は管の断面積，αは浸透率に関連する比例定数，g は重力加速度，tは
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時間である．水位が初期水位H0 の位置にある時の時間を t = 0とすると，水位が
噴出口の位置（H = 0）まで上昇するためにかかる時間，すなわち，水位回復期
間，τRC , は上式を積分することによって以下のように表せる．

τRC =
S

αg
log

(
1− H0

H∞

)
(3.2)

湧出期間は，深部から熱水が供給され，噴出口から低温の熱水が流出する
ことによって管内で熱エネルギーが蓄積するプロセスと定義する（Fig. 3.21b）．
ここで，管内のエネルギーを U とすると，熱水の供給と湧出に伴う U の変化は以
下のように書ける．

dU

dt
= qinhs − qouthd (3.3)

ここで，qin および qout はそれぞれ供給される熱水，噴出口から湧出する熱水の質
量流量である．hsおよび hdはそれぞれ供給される熱水，湧出する熱水の比エンタ
ルピーである．qin および qout は水の密度に依存し，特に湧出期間において気泡が
発生する場合には qinと qoutは異なる値を持つ可能性があるが，今回は簡単のため
に気泡の存在を考慮せず，qin = qout = qOF とする．qOF は式 3.1に H = 0を代
入し，水の密度を掛けることで得られる．

qOF = ρwS
dH

dt
= ρwαgH∞ (3.4)

つまり，式 3.3は以下のように書き直せる．
dU

dt
= ρwαgH∞(hs − hd) (3.5)

H∞，hs は短期的には一定であり（上記の仮定から），hd も湧出期間において一
定と見做せば（実際，しかべ間歇泉では熱水が 100 oCに近い温度で湧出し始める
（第 2章 2.5.2節）），式 3.5の右辺は定数となるため，U は湧出期間において線形
に変化する関数である．U が上昇してある閾値 Ucr に達した時に急激に沸騰が進
展し噴出を誘発するとした時，式 3.5を U(0) = 0，U(τOF ) = Ucr の下で積分する
と湧出期間 τOF が得られる．

τOF =
Ucr

ρwαgH∞(hs − hd)
(3.6)

最後に，噴出期間 τEP は前述の仮定の通り定数として扱い，観測期間の平
均値を用いる．以上から，IBOは τRC，τOF，τEP の和であるため，

IBO = τRC + τOF + τEP =
S

αg
log

(
1− H0

H∞

)
+

Ucr

ρwαgH∞(hs − hd)
+ τEP (3.7)
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と表せる．また，τRC と τOF の比をとると，αに依存しない形式が得られる．
τOF

τRC

=
Ucr

ρwSH∞(hs − hd) log
(
1− H0

H∞

) (3.8)

3.4.1 各パラメータに対する周期モデルの応答
前節で提案したモデルの，物理パラメータの変化に対する応答を調べるこ

とで，実際の周期変化の物理メカニズムを議論する上で重要な洞察が得られる．
ここでは，式 3.2と式 3.6を無次元化し，H∞，α，S，hs，Ucr の変化に対する τRC

と τOF を変化の傾向を調べる．
新たに以下の無次元数を定義する．

H̃∞ =
H∞

H∞0

(3.9)

α̃ =
α

α0

(3.10)

S̃ =
S

S0

(3.11)

h̃ =
hs − hd

h0 − hd

(3.12)

ここで，H∞0，α0，S0，h0 はそれぞれ静止水頭，比例定数，管断面積，そして供
給熱水と流出熱水の比エンタルピー差の初期値である．これらのパラメータを用
いて，τRC と τOF の無次元形式は以下のように定義できる．

τ̃RC =
gα0

S0

τRC (3.13)

τ̃OF =
ρwgα0H∞0(h0 − hd)

Ucr

τOF (3.14)

上記の無次元数を用いて式 3.2，3.6，3.8を修正すると，それぞれ以下のように表
せる．

τ̃RC =
S̃

α̃
log

(
1− λ

1

H̃∞

)
(3.15)

τ̃OF =
1

α̃H̃∞h̃
(3.16)

τ̃OF

τ̃RC

=
1

S̃H̃∞h̃ log
(
1− λ 1

H̃∞

) (3.17)
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ここで，無次元パラメータ λは以下のようになる．

λ =
H0

H∞0

(3.18)

H̃∞，α̃，̃h，S̃を 0.5–2の範囲で変化させた時の τ̃RC+ τ̃OF および τ̃OF/τ̃RC

の変化を調べる．第 2 章における観測結果から，それぞれのパラメータの初
期値を H∞0 = 4.2 m，α0 = 5.5 × 10−6 m/s，h0 = 4.8 × 105 J/kg（114 oC

の飽和比エンタルピー），S0 = 0.0170 m2 とすると，H∞ = 2.1–8.4 m，α =

2.8× 10−6–1.1× 10−5 m/s，hs = 4.4× 105–5.6× 105 J/kg（約 104–133 oCの温
度範囲），S = 8.5 × 10−3–3.4 × 10−2 m2 の範囲を考慮することになる．各パラ
メータの変化に対して計算した τ̃RC + τ̃OF および τ̃OF/τ̃RC の結果を Fig. 3.22に
示す．なお，それぞれの結果について，変化させたパラメータ以外の値は 1に固
定している．h̃と H̃∞ の変化に対するモデルの応答は類似しており，パラメータ
値の増加に対して τ̃RC + τ̃OF および τ̃OF/τ̃RC は減少する傾向を示す．α̃の増加に
対して τ̃RC + τ̃OF は減少する傾向を示すが，式 3.17で予測された通り，τ̃OF/τ̃RC

は α̃の変化に応答しない．S̃ が増加すると τ̃RC + τ̃OF は一次関数的に増加し，逆
に τ̃OF/τ̃RC は反比例的に減少する．

3.4.2 周期の気圧応答および長期的変化への適用
Fig. 3.19から，2022年 7月 1日–2022年 8月 31日において，気圧の変化

に対して水位回復期間および噴出期間は負の相関をもち，湧出期間は正の相関を
持つことがわかった．しかし，水位回復期間が気圧の変化に対して逆相関すると
いう事実は直感的ではない．なぜなら，気圧が上昇すると井戸の水面および周辺
の地盤，すなわち井戸周辺の帯水層に荷重がかかるが，帯水層内では多孔質媒質内
の間隙水と土粒子マトリックスが気圧荷重と釣り合うため，井戸内の水圧上昇量
が帯水層内の間隙圧上昇量を上回る（e.g., Wang and Manga, 2021, 2023）．つま
り，気圧が上昇すると水位回復時間は延長すると予測される．そこで，水位回復期
間，湧出期間，そして噴出期間の気圧変化に対する応答メカニズムとして，以下の
仮説を提示する．1. 気圧が上昇すると管内の水および CO2 の飽和温度が上昇し，
発泡を抑制することで噴出時間が短くなる．逆に気圧が低下すると飽和温度が低
下するため発泡が促進され，噴出時間が長くなる．2. 噴出時間が短縮すると水位
低下量が減少するため，次の水位回復時間が短縮する．逆も同様である．3. 飽和
温度が上昇して発泡が抑制されると，噴出に必要な熱エネルギーが上昇するため，
湧出期間が延長する．逆も同様である．

上記の仮説に基づいて，前節で確立した数理モデルを水位回復期間および

68



湧出期間のデータに適用する．水位回復期間において気圧変化は初期水位に影響
するため，気圧が∆P 変化した時，初期水位は定数 Aを用いてH0 +A ·∆P にな
ると仮定する．H0 は本期間における平均的な初期水位の値を意味する．同様に，
湧出期間において気圧変化は噴出に必要な熱エネルギー増加量に影響するため，気
圧変化量 ∆P に対して熱エネルギーは定数 B を用いて Ucr + B ·∆P になると仮
定する．まず，水位回復期間と気圧変化のデータ（Fig. 3.19a）に対して，H∞，α，
H0，Aを未知数として，式 3.2をフィッティングした．続いて，推定された H∞

と α の値を式 3.6に代入し，hs = 4.78 × 105 J/kg および hd = 3.98 × 105 J/kg

（それぞれ 114 oC，95 oCの水の比エンタルピー）を仮定して，Ucr，B を未知数
として式 3.6を湧出期間と気圧変化のデータ（Fig. 3.19）にフィッティングした．
フィッティングの結果および推定されたパラメータの値を Fig. 3.23と Table. 3.1

に示した．モデルと観測値は概ね整合しており，得られた H∞，α，H0 の値は管
内の圧力観測から推定された値（それぞれ，4.24 m，5.57× 10−6 m s，−8.56 m）
と矛盾しない．また，求められた Aと B の値から，気圧変化に対する初期水位と
熱エネルギーの応答はそれぞれ 2.32× 10−2 m/hPa，1.74× 103 J/hPaとなる．

次に，IBOの数ヶ月にわたる長期的な時間スケールの変動を支配する物理
的要因を理解するために，同期間における水位回復期間と湧出期間の時系列デー
タに本モデルを適用する．本期間の水位回復期間，湧出期間，そして噴出期間の
時系列データを見ると（Fig. 3.24），水位回復期間には気圧への応答に伴う短期的
な変化が，湧出期間には一時関数的に短縮する傾向が見られる．また，噴出期間
には系統的な変化は見られない．本解析では気圧変化による応答よりも長い時間
スケールでの変動を対象とするため，ノイズとなる気圧由来の変動を時系列デー
タから除去する必要がある．ここでは，以下の式のように，時系列データが線形
のトレンド成分（βtrend），気圧由来の変動（βairP），そして誤差（δ）の和で表せる
と仮定し，多重線形回帰を用いて気圧由来の変動を除去する．

data = βtrend + βairP + δ (3.19)

Fig. 3.25に水位回復期間と湧出期間の時系列データから気圧由来の変動を除去し
た結果を示す．以上の処理を行なったことで，特に水位回復期間には，変動幅が
約 4秒と僅かであるものの，低下のトレンドが明瞭に現れた（Fig. 3.25d）．

気圧由来の変動を除去した水位回復期間と湧出期間の時系列の傾向から，
長期的な変動を支配する要因を推定する．まず，噴出期間に系統的な変化が見ら
れないこと，データが取得された時期にはスケール抑制剤が問題なく注入され，噴
出活動が安定していたことを踏まえ，初期水位と管の断面積は変化していないと
仮定する．つまり，静止水頭 H∞，比例定数 α，供給熱水の比エンタルピー hs が
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変化した可能性を考慮する．ここで，水位回復期間と湧出期間の比（τOF/τRC）を
とると，τOF/τRC は系統的に低下する傾向を示す（Fig. 3.26a）ため，少なくとも
H∞ か hs のどちらか，あるいは両方が変化していると考えられる．しかべ間歇泉
における供給熱水の温度は，本研究における観測結果と大谷（1961）やアクアジオ
テクノ（2014）の結果と比較しても，ほとんど違いは見られない．また，しかべ間
歇泉は自噴井であるため，海水や地下水が混入して顕著に温度が変化するとは考
えにくい．そこで，τOF/τRC の時間変化は静止水頭の時間変化にのみ依存すると
仮定する．H∞ の時間関数として H∞ = AH + BHtを導入し，式 3.8を τOF/τRC

にフィッティングして AH および BH の値を求めた（Table. 3.2）．なお，初期水位
H0 と湧出期間における熱エネルギー増加量 Ucr は Table. 3.1の推定値を用いた．
推定の結果，モデルは τOF/τRC を良く説明する一方で，水位回復期間と湧出期間
を説明できていない（Fig. 3.26a–c）．つまり，水位回復期間および湧出期間の時
間変化には，静止水頭だけでなく比例定数 αの変化も寄与している可能性がある．
次に，式 3.2と式 3.6に推定した H∞ の時間関数を代入し，そして αの時間関数
として α = Aα + Bαtを仮定して，水位回復期間と湧出期間の和 τRC + τOF を説
明する Aα および Bα を推定した（Fig. 3.26d–f，Table. 3.2）．Fig. 3.26d–fを見る
と，αの時間変化を考慮することによって，モデルは τRC + τOF だけでなく水位
回復期間および湧出時間の時系列ともよく整合する．以上の解析から，本期間に
おける IBOの時間変化は静止水頭および比例定数の両方の時間変化で説明するこ
とができた．また，この時静止水頭は 0.39 mの上昇，比例定数は 0.31× 10−6 m s

の低下が推定された．
同様の解析を期間 I のデータにも適用する．期間 I における水位回復期

間，湧出期間，そして噴出期間の時系列データを見ると，水位回復期間および湧出
期間はともに延長したのちに高止まりになる変化を示し（Fig. 3.27a, b），噴出期
間は一時的な変動はあるものの，平均的にはほとんど変化しない（Fig. 3.27c）．水
位回復期間および湧出期間の比（τOF/τRC）をとると，τOF/τRC は系統的に上昇す
る傾向を示すため，少なくとも静止水頭が変化した可能性がある．期間 Vにおけ
る推定手順と同様に，静止水頭の時間関数としてH∞ = CH +DH exp(τH/t)を仮
定し，式 3.8を τOF/τRC にフィッティングして CH，DH，そして τH を推定した
（Table. 3.3）．なお，水位回復期間および湧出期間におけるデータの欠損部分は線
形内挿している．また，期間 Iにおける噴出期間の平均値は 2022年 7月 1日–8月
31日における値とほとんど変わらない（それぞれ 64.2秒，63.8秒）ため，期間 Iと
期間 Vとでは噴出プロセスはほとんど変わらないと仮定し，初期水位 H0 と湧出
期間におけるエネルギー増加量 Ucr は期間 Iと同様の値を使用した．Fig. 3.28a–c
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を見ると，モデルは τOF/τRC を良く説明する一方で，水位回復期間と湧出期間
は説明できていない．よって，期間 Iにおいても，IBOの変化は静止水頭だけで
なく比例定数 αの変化にも起因する可能性がある．そこで，αの時間関数として
α = Cα +Dα exp(τα/t)を仮定し，水位回復期間と湧出期間の和（τRC + τOF）を
説明する Cα，Dα，τα をフィッティングにより推定した（Table. 3.3）．モデルは
水位回復期間および湧出期間の両方とよく整合しており（Fig. 3.28d–f），この時の
H∞ は 3.31 mから 2.35 mに低下し，αは 5.01 × 10−6 m sから 5.51 × 10−6 m s

に上昇したと推定された．

3.5 議論

3.5.1 周期モデルの妥当性
3.4節ではしかべ間歇泉における噴出サイクルの概念モデルに基づいて噴

出周期を表現する数理モデルを提案した．また，モデルを無次元化し，周期に影
響を与え得るパラメータの変化に対するモデルの応答を調べた．さらに，気圧変
化と水位回復期間および湧出期間との関係に対して，また期間 Iおよび期間 Vの
水位回復期間および湧出期間の数ヶ月程度にわたる時間変化に対して数理モデル
を適用し，周期変化を説明する未知パラメータの値を推定した．本節では本モデ
ルにおいて用いた仮定や考慮していない物理過程を整理し，モデルの妥当性につ
いて考察する．

本モデルは水位回復期間を帯水層からのダルシー則に基づく熱水供給率の
みを用いて定式化しており，つまり管内の質量収支のみを考慮している．しかし，
実際には湧出開始時の熱水温度は 100 oC以下であるため，極めて小さいと思われ
るものの，水位の上昇中に放熱が生じていると考えられる．水位回復期間におけ
る放熱プロセスとしては，1. 強制対流による水面から大気への放熱，2. 熱水から
管壁を通した周囲の地層への熱伝達，3. 水蒸気の水面からの放出による放熱，4.

熱水中で生じた CO2 ガスの水面からの放出による放熱，などが挙げられる．特に
水位回復期間初期においては噴出期間の余効活動である水蒸気や CO2 ガスの気
泡の上昇によって管内の対流が促進されていると考えられる．これらの要因は水
位回復期間および湧出期間の両方に影響する可能性がある．まず，水位回復期間
において，管内の熱水密度は深さ方向に一定と仮定しているが，実際には水柱の
温度分布と圧力分布を考慮すると密度は深さ方向に変化する（Shteinberg et al.,

2013）．さらに，放熱によって密度の空間分布が変化すると，管内の水頭（τRC に
おけるH）が変化するため，τRC も変化すると考えられる．次に，湧出期間におい
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て，τOF は熱水の供給と噴出口からの流出による熱エネルギー収支を解くことに
よって定式化されており，噴出に至るまでの熱エネルギー変化量として導入され
たパラメータ Ucr は一定と仮定されている．しかし，水位回復期間における放熱
量の変化を考慮した場合，湧出開始時点における熱エネルギーの初期状態が変化
するため，Ucr も変化すると考えられる．また，噴出口から湧出する熱水の比エン
タルピー hd を一定と仮定しているが，特に水面付近での放熱量の変化が著しくな
る場合は hd の変化を考慮する必要があると考えられる．噴出口に大きな水面を湛
える Pool geyserや火口湖の熱エネルギー変化に対しては，水面からの強制対流に
よる放熱や深部からの熱供給のバランスを考慮した数理モデル化がなされている
（e.g., Fournier et al., 2009; Hurwitz et al., 2014; Terada et al., 2017; Liu et al.,

2023）．一方で，噴出口が比較的小さい Cone geyserにおいて，上昇経路内のプロ
セスは大気条件の影響をほとんど受けないだろうと指摘されている（Hurwitz et

al., 2014; Munoz-Saez et al., 2015a）．しかべ間歇泉は管径が約 15 cmと比較的小
さく，噴出周期は 10数分と短いため，本モデルにおける仮定は一定の期間の範囲
内では成立すると考えられる．本研究ではモデルを 2–3ヶ月程度の周期変化に対
して適用しているが，さらに長期的なデータに適用する場合—例えば，夏季と冬
季を含む期間—は，気温変化に伴う放熱量の影響は無視できなくなる可能性があ
る．これらの影響を評価するためには，連続的に管内の温度分布に関するデータ
を取得する必要があるが，そのような観測を実施するのは現実的には困難である．
また，噴出口における温度の連続観測によるデータも，水位回復期間における放熱
量の変化や湧出期間における流出温度の変化を把握する手段となり得る．しかし，
本研究で使用した熱電対は応答の時間遅れがあるとともに，時折アンプの不備に
より基準接点温度のドリフトが見られるため，今回の解析では温度データをモデ
ルに導入するのは難しいと判断し使用しなかった．

また，本研究では噴出期間を数理モデル化していない．噴出期間は巨視的
には噴出口からの噴出と帯水層からの供給による質量と熱エネルギーの収支に関
する微分方程式を時間で積分することで得られると考えられる．水位回復期間や
湧出期間においては気相の発生に伴う流動様式の変化が小さいため，帯水層から
の供給率や噴出口からの流出率は単相のダルシー流で近似した．しかし，噴出期
間では管内の急激な気相の発生によって流動様式が気泡流からスラグ流，環状流
へと変化すると考えられる（e.g., Lu et al., 2006; Watson et al., 2014; Cai et al.,

2021）．気泡の発生は流体の状態方程式に依存するため，噴出率は管内の圧力・温
度分布の関数になると考えられる．すなわち，噴出率を厳密にモデル化するため
には，管内の質量保存，運動量保存，エネルギー保存，そして流体の状態方程式か
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らなる連立偏微分方程式を解く必要があるだろう．さらに，しかべ間歇泉では噴
出時に帯水層内でも気相が発生することによって熱水の過剰供給が生じている可
能性があるため（第 2章），また，噴出率および供給率ともに解析的な取り扱いが
難しくなる．噴出期間の取り扱いは，水位回復期間における初期水位に影響を与
える．本研究でモデルを適用した期間は単純周期を示しており，噴出期間の日平
均値がほぼ一定のため（Fig. 3.24c，Fig. 3.27c），噴出率および供給率が一定と仮
定することで初期水位を定数として扱った．しかし，噴出期間に系統的な時間変
化が見られる場合や，多重周期など時間スケールの短い振る舞いに対してモデル
を適用する場合は，初期水位の変化を考慮する必要があると考えられる．上記で
挙げた流体の支配方程式について，いくつかの近似を施すことで定常状態の噴出
速度や気相飽和度の分布などの解析解を導出した研究例がいくつか存在する（e.g.,

湯原・瀬野，1969; Pan et al., 2011c; Leon, 2016）．これらの例を手がかりに，供
給熱水のエンタルピーや供給率に基づいて噴出率の時間関数を近似する方法が得
られるかもしれないため，今後の研究課題としたい．

本モデルはしかべ間歇泉のような上昇駆動型の減圧沸騰タイプの間歇泉に
おける噴出サイクルを想定して定式化されている．Old Faithful Geyserでは水位
回復期間について，一定の熱水供給率と対流による温度上昇を考慮したモデル式
が提案されているが，湧出期間についてはレイリー分布に従うと仮定しており，物
理的なモデル化はされていない（O’hara and Esawi, 2013）．本モデルは，上昇経
路の形状や熱水供給条件などの制約が必要であるものの，減圧沸騰タイプの間歇
泉で多く見られる特徴を反映しており，他の間歇泉における周期変化に対しても
適用が可能であると考えられる．

3.5.2 推定されたパラメータの評価と解釈
本モデルを気圧変動と水位回復期間および湧出期間との関係に対して適用

した結果，静止水頭や初期水位，浸透率に関連する定数，また湧出期間における
熱エネルギー変化量を推定した（Fig. 3.23，Table. 3.2）．しかべ間歇泉では 2022

年 1月 11日に管内の圧力データから静止水頭，初期水位，比例定数 αの値を推定
しており（第 2章，Fig. 2.13，Fig. 2.14），本モデルによる推定値と概ね整合する．
しかし，静止水頭の値は管内の圧力観測に基づく推定値に比べ約 1 m低い値を示
す（Fig. 2.13，Table. 3.1）．圧力観測を実施した後，IBOは単純周期に変化してか
ら 2022年 7月 1日–8月 31日まで低下傾向にあるため（Fig. 3.4e），IBOの長期
的な変化が帯水層からの供給率に依存すると単純に仮定した場合，静止水頭はむ
しろ高くなると予想される．このような差異が生じる原因としては，1. IBO デー
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タに含まれる，初期水位以外のパラメータの変化による影響を除去できていない，
2. IBOのみでは水位上昇速度の時間関数に関する情報が得られず，静止水頭や定
数 α，初期水位とのトレードオフによって推定誤差が生じる，3. データの観測誤
差の影響，4. 水位回復プロセスの変化，などが複合的に関与していると考えられ
る．今回の解析では，IBOの短期的な変動が気圧変動に伴う初期水位の変化に依
存すると仮定しているが，線形トレンドの除去のみでは考慮できていない静止水
頭や浸透率の変化が IBOに含まれている可能性は十分あり得る．また，IBOが単
純周期を示す期間 Vは，スケール抑制剤の注入が適切に機能している期間に対応
し，圧力観測を実施した期間 IVに比べて噴出の勢いが著しく大きくなっていた．
噴出率が高くより深部まで沸騰が生じた場合，帯水層内においてより広範囲で気
泡が形成することによってバルクの浸透率が低下し，一時的に供給率が低下する
可能性がある．すなわち，静止水頭や浸透率が変化していなかったとしても，管
内への供給率の低下によって水位回復期間が増加すると，逆推定される静止水頭
は本来の値より小さくなると予想される．このような噴出プロセスの変化による
水位回復プロセスの影響を評価するためには，再度管内の圧力観測を行う必要が
あるだろう．また，初期水位は圧力観測による推定値に比べて約 2 m深部に求め
られた（Fig. 2.13，Table. 3.1）．初期水位も静止水頭と同様に推定誤差が生じてい
る可能性があるが，期間 Vは期間 IVよりも噴出率が高いと予想されるため，水位
低下量の増加は妥当と考えられる．

本モデルを IBOの長期的な時間変化にも適用することで，時系列データ
を説明する静止水頭および比例定数 αの変化を推定した．この際，初期水位H0お
よび熱エネルギー変化量 Ucr は，気圧変動に対する水位回復期間および湧出期間の
応答から推定した値を定数として使用した．しかし，これらに推定誤差が含まれ
る場合，静止水頭 H∞ および 比例定数 αの推定結果にも影響すると考えられる．
そこで，H0 および Ucr のばらつきに対する H∞ および α の推定値の変化を調べ
た．最初に推定したH0 および Ucr の値に ±5 %の誤差を考慮して，H0(1 + 0.05)

と Ucr(1+0.05)，および H0(1− 0.05)と Ucr(1− 0.05)の 2通りの組み合わせを用
いてH∞ と αの時間関数を推定した．推定の結果，2022年 7月 1日–8月 31日お
よび 2019年 11月 26日–2020年 2月 24日どちらの期間においても，水位回復期
間および湧出期間の理論値は観測値をよく説明していることがわかる（Fig. 3.26，
Fig. 3.28）．一方で，それぞれの場合について推定された H∞ および α の時間関
数を比較すると Fig. 3.29 および Fig. 3.30 の青と緑の実線になる．2022 年 7 月
1 日–8 月 31 日における H∞ の変化量は，H∞ の絶対値が小さい順にそれぞれ
0.32 m，0.40 m，0.51 m である．同様に α の変化量は，α の絶対値が小さい順
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にそれぞれ 0.32× 10−6 m s， 0.31× 10−6 m s，0.30× 10−6 m s，と求められた．
2019年 11月 26日–2020年 2月 24日における H∞ の変化量は，H∞ の絶対値が
小さい順にそれぞれ 0.78 m，0.95 m，1.19 m，同様に αの変化量は，αの絶対値
が小さい順にそれぞれ 0.46× 10−6 m s，0.41× 10−6 m s，0.36× 10−6 m sと求め
られた．Ucr および H0 の誤差を考慮した場合，それぞれの値が大きいほど推定さ
れる H∞ と αの時間変化量は基準値に比べて大きくなる（Fig. 3.29，Fig. 3.30）．
また，H∞ と α の絶対値に着目すると，Ucr と H0 の値が大きいほど H∞ の絶対
値は基準値より大きく，αは小さく推定され，反対に Ucr とH0 の値が小さいほど
H∞ は基準値より小さく，αは大きく推定される（Fig. 3.29，Fig. 3.30）．

以上から，本モデルを適用する際に H0 と Ucr の誤差を考慮すると，推定
される H∞ や αの絶対値は大きなばらつきを持つことがわかった．すなわち，管
内の圧力変化や温度変化などの熱水供給に関わる直接的な観測量が得られない場
合は，推定されるパラメータの絶対値に基づいて議論したり，周期変化を予測し
たりすることは難しい．むしろ，本研究で提案するモデルは周期変化に寄与する
パラメータの切り分けや，その変化量を推測する手段として有効であると考えら
れる．

3.5.3 短期的な周期変化の要因：外的要因に対する応答
本研究では，IBOの短期的な変化と，気象条件および潮位とを比較した．

本節では，得られた結果に基づいて IBOと外的要因との因果関係と，外的要因が
IBOに与える物理メカニズムを議論する．期間 Vにおける IBOのピリオドグラ
ムは 1日周期および半日周期で高いピークを示すことがわかった．加えて，IBO

と気圧，気温，潮位との間で振幅二乗コヒーレンスを調べると，特に気温と潮位
に関して 1日周期，半日周期で高いコヒーレンシーを示した（Fig. 3.8，Fig. 3.9）．
相互相関関数からは，IBOと気温との間に 3時間の時間遅れ，潮位との間に 5時
間の時間遅れで相関が高いことがわかった（Fig. 3.10b, c）．気温が IBO に影響
を与える場合，気温変化が水位回復期間および湧出期間において水面付近の温度
を変化させるというメカニズムが考えられる．Daisy Geyser や Doublet Pool と
いった Pool geyserのように地表面で大きな水面を持つ場合，気温低下や強風が水
面からの放熱効率を促進し水温が低下するため，休止期間が延長すると指摘され
ている（Fournier et al., 2009; Hurwitz et al., 2012a; Hurwitz et al., 2014; Liu et

al., 2023）．しかし，しかべ間歇泉で同様に考えた場合，気温と IBOに正の相関が
生じることと矛盾する．加えて，気温変化が管内の水温に影響する場合，IBOの
応答はほとんど時間遅れが無く生じると予想され，相互相関関数で示されたよう
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な 3時間の遅れを伴って変化するとは考えにくい．対して，固体潮汐は間歇泉の
噴出周期に影響しないと指摘されてきたが（Rojstaczer et al., 2003; Hurwitz et

al., 2014; Munoz-Saez et al., 2015a），海洋潮位の影響は報告された例が今のとこ
ろ存在しない．潮位変化が IBOに影響を与える場合，海面変化に伴う帯水層への
荷重による間隙圧変化によって管内への熱水供給率が変化するというメカニズム
が考えられる（湯原・瀬野，1969）．すなわち，潮位が上昇すると IBOは短縮する
と予想される．別府温泉では海洋潮位と温泉の湧出量が明瞭な正の相関を示す観
測事実が得られている（野満・他，1938; 川端，1950）．また，しかべ間歇泉近傍
の温泉でも，井戸水位と海洋潮位が同じ変動パターンを示すと報告されている（ア
クアジオテクノ，2014）．相互相関関数からしかべ間歇泉と海洋潮位との間には負
の相関が見られるため（Fig. 3.10c），海岸付近に位置する温泉の観測事実と整合的
である．

IBO が日周変動を生じる他の要因としては，道の駅しかべ間歇泉公園内
にある蒸し釡の利用状況による影響が考えられる．蒸し釡はしかべ間歇泉から約
50 m 離れた位置にあり，揚湯試験によって 250 L/min を超える揚湯を行うと間
歇泉の噴出周期が延長することが確認されている（アクアジオテクノ，2014）．蒸
し釡は来園者向けに卵や野菜などの調理場として利用されているため，その湧出
状況によっては間歇泉に影響している可能性がある．現状，蒸し釡の開栓のタイ
ミングや湧出量といった利用状況は把握できていないが，2023 年 1 月 1 日–3 月
19 日の期間は毎週水曜日が休園日であるため，休園日と前後 2 日間の IBO を比
較し，両者に明瞭な違いがあるかどうかを確かめた．Fig. 3.31に道の駅の休園日
とその前後 2日における IBOを比較した図を示す．IBOは 30サンプルの幅で移
動平均を取り，2次のトレンドを除去してプロットしている．Fig. 3.31を見ると，
抽出した期間では 1日周期と半日周期の変動が明瞭でない日もあるが，休園日と
開園日で IBOの傾向に大きな違いは無いように見える．以上から，本研究の観測
期間において，しかべ間歇泉の短期的な IBO変化における蒸し釡の影響はほとん
ど無いと考えられる．

IBO と気圧との間には，期間 I 以外の期間で明瞭な負の相関が見られ
（Fig. 3.14a，Fig. 3.16a，Fig. 3.18a），IBOは気圧変化に影響を受けることが示唆
された．また，期間 Vについて気圧変化と水位回復期間，湧出期間，そして噴出
期間との対応を調べると，気圧変化に対して水位回復期間および噴出期間は負の，
湧出期間は正の相関を示した（Fig. 3.19）．これらの結果から，気圧変化は管内の
熱水や帯水層内の間隙水への荷重変化によって熱水供給プロセスに作用するとい
うよりも，飽和温度を変化させることによって噴出プロセスに影響を与えている
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という仮説を提案した（3.4.2節）．
Old Faithful Geyser を代表とするイエローストーン国立公園にある複数

の間歇泉では潮汐や気象条件が周期に与える影響が複数の先行研究によって調べ
られてきた（Rinehart, 1972; White and Marler, 1972; Rojstaczer et al, 2003;

Hurwitz et al., 2014）．しかし，データの取得期間が短く，欠測期間が含まれると
いった問題があり，結論が相反的で明瞭な証拠は得られなかった（Rinehart, 1972;

White and Marler, 1972; Rojstaczer et al, 2003）．その後，Hurwitz et al. (2014)
は Old Faithful Geyser と Daisy Geyser で取得された 2001 年–2011 年の長期的
な噴出周期データを解析し，気圧変化は噴出周期に影響を全く与えないか，ほと
んど与えないと結論づけた．一方で，気圧が噴出周期に影響を与える可能性を示
した報告はわずかながらに存在する．Nikrou et al. (2013) はニュージーランド
のWaiotapu Geyserで水温の連続観測を行い，噴出周期が気圧変化と負の相関を
持つことを示したが，気圧が噴出周期を変化させる物理メカニズムについては議
論していない．また，Piao et al. (2022)は CO2-driven cold-water geyserである
Tenmile Geyserにおいて隔年で観測された計 2ヶ月程度の噴出周期データと気温
および気圧データとを比較し，気圧と気温の日周変動が噴出周期の日周変動の傾
向と概ね対応することを示した．気圧が高く気温が低い時には噴出周期が延長し，
反対に気圧が低く気温が高い時に噴出周期が短縮する傾向から，気圧変化は地下
水の供給率を，気温変化は井戸内の水温を変化させることで CO2 の飽和温度に影
響すると解釈された（Piao et al., 2022）．また，この観測では井戸内における 2つ
の深度で圧力測定が行われており，それらの差圧から噴出サイクルにおける 2点
間の密度変化が推定された．噴出サイクルにおける密度変化を発泡した CO2 の体
積分率に変換し，気圧と気温変化に対する CO2 体積分率の変化を比較すると，気
圧が低く気温が高いほど CO2 体積分率が高くなる傾向が見られた．しかべ間歇泉
は CO2-driven cold-water geyser とは異なり水の沸騰によって噴出するが，気圧
変化が気泡の形成における飽和温度に影響するという点で，Piao et al. (2022)の
結果と類似している．上記で述べたように，Tenmile Geyserでは気圧だけでなく
気温の変化も噴出周期に影響することが示唆されているが，しかべ間歇泉では気
温が噴出周期に影響する証拠は得られていない（Fig. 3.12，Fig. 3.14，Fig. 3.16，
Fig. 3.18）．これは，Tenmile Geyserがあるユタ州のコロラド高原は砂漠地帯であ
り，観測期間における 1日の気温差は 15.85–37.48 oCと比較的大きく，Tenmile

Geyserの噴出周期は平均 7.83–9.12 h としかべ間歇泉に比べて長いためと考えら
れる．

以上から，しかべ間歇泉では短期的に気圧と海洋潮位に影響を受けて IBO
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が変化することが示唆された．特に，気圧変化と噴出周期の関係はこれまでほと
んど確認されなかったが，しかべ間歇泉において高い時間分解能で IBOを検出し，
さらに水位回復期間，湧出期間，そして噴出期間との対応を調査したことで詳細な
物理プロセスについて洞察を得られた．本結果から示されるように，気圧の変化
に伴う IBOの変化量はより長期的なトレンドに比べて非常に小さい．本解析は主
に時間情報のみに基づいて気圧の影響を議論しているため，より詳細な物理メカ
ニズムを理解するためには，噴出における管内の相変化を伴う流動プロセスをモ
デル化する必要があるだろう．

3.5.4 長期的な周期変化の要因
3.3.3節では IBOの長期的な変化が地下水涵養の年周変化と関連している

可能性が示唆された（Fig. 3.20）．また，3.4.2節では 2–3ヶ月にわたる IBOの変
化が静止水頭 H∞ と比例定数 αの時間変化の組み合わせで説明できた．比例定数
αの変化は，主に浸透率の変化に起因すると考えられるため，以下の議論では浸透
率の変化として取り扱うことにする．期間 V における IBO の低下は静止水頭の
上昇および浸透率の低下，反対に期間 Iにおける IBOの上昇は静止水頭の低下お
よび浸透率の上昇で説明される．長期的に静止水頭が時間変化する要因としては，
1. 降水量および積雪の影響により地下に浸透する天水の量が変化することで，温
泉帯水層よりも浅部にある普通地下水の水圧が変化し，下位の温泉帯水層への荷
重変化として影響する（湯原，1963; 湯原・瀬野，1969），2. 温泉水の起源となる
地下水の涵養域で降水量や積雪量の変化に伴って涵養量が変化し，温泉帯水層へ
の水供給量が変化する，3. 周辺温泉の揚湯量の変化によって帯水層圧力が変化す
る（湯原・瀬野，1969），4. 広域的な温泉の利用に伴う温泉湧出量が永年変化す
る（湯原・瀬野，1969），そして 5. 地殻変動に伴う帯水層周辺の体積ひずみよっ
て帯水層圧力が変化する，などが挙げられる．これらの候補のうち，降水量や積
雪量の影響に関連するのは 1.と 2.であるが，2.の場合，地下水の涵養量の変化が
温泉帯水層への流量の変化として現れるまでには，数ヶ月程度の時間遅れが生じ
ると考えられる（e.g., Yan et al., 2022）．例えば，降水量の低下と積雪量の増加に
よって地下水涵養量が低下し，温泉帯水層の静止水頭が低下することで IBOは上
昇すると期待されるが（e.g., Kiryukhin, 2016）．3.3.3節で述べたように，2022年
10月頃の降水量の減少と IBOの停滞，そして積雪量の増加と IBOの上昇はほと
んど時間遅れなく生じる（Fig. 3.20）．一方で，1.の場合，降水量や積雪量の変化
に伴う浅部の普通地下水の圧力変化が温泉帯水層に与える影響の遅れは小さいと
予想される（e.g., 湯原・瀬野，1969）．3.や 4.のような周辺温泉の揚湯による影
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響も考えられるが，特に 4.は一年周期よりも長い時間スケールで影響が及ぶと予
想され，今回のしかべ間歇泉の観測データからは一年以上の系統的な変化は確認
できない．また，しかべ間歇泉から最も近傍にある蒸し釡の揚湯量が時期によっ
て異なる場合は IBOの変化として現れる可能性があるが，蒸し釡の利用状況の推
移は現時点で把握できていない．ただし，2021年に蒸し釡の浚渫作業が実施され
たときは揚湯量が 70 L/minと記録されており（アクアジオテクノ，2021），本研
究の観測期間において，噴出周期に影響が現れ始める 250 L/minに達する揚湯量
で使用されていたとは考えにくい．さらに，5.の可能性について検証するために，
防災科学技術研究所および国土地理院が展開している GNSS観測点の基線長変化
（国土地理院：北海道駒ヶ岳尾白内–北海道駒ヶ岳鹿部，防災科研：森–鹿部）を確
かめたが，IBOの変化と対応するような基線長変化の傾向は見られなかった．

浸透率が時間変化する要因としては，1. 地震に伴う動的応力によって新
しい亀裂が形成する（e.g., Manga and Brodsky, 2006），2. 地震動によって亀裂
内の微粒子による詰まりが除去される（e.g., Brodsky et al., 2003），3. 降水量や
積雪に伴う地表浅部の荷重変化によって（e.g., Johnson et al., 2017），既存の亀裂
の開口量が変化する（e.g., Walsh, 1981），そして 4. 亀裂や空隙内で発泡すること
で炭酸カルシウム等の鉱物が沈殿する（e.g., Satman et al., 1999）などが考えら
れる．1.と 2.の場合，浸透率は地震後に急激に上昇し，その後緩やかに回復する
傾向を示すと予想される（e.g., Brodsky et al., 2003; Manga and Brodsky, 2006;

Manga et al., 2012; Hurwitz et al., 2014）．しかし，しかべ間歇泉の場合，浸透
率は期間 Iでは緩やかに上昇し，期間 Vでは緩やかに低下する時間変化を示唆し
ており（Fig. 3.29，Fig. 3.30），地震に伴う応答を示しているとは考えにくい．ま
た，しかべ間歇泉は噴出時に管周辺の帯水層内でも発泡すると予想されるため（第
2章より），4.のように炭酸カルシウムなどの鉱物が空隙内で沈殿することで浸透
率が低下する可能性がある．しかし，その場合浸透率は長期的に低下し続けると
考えられるが，それでは IBOが夏季に低下し，冬季に上昇する傾向と整合しない
（Fig. 3.20）．

以上を踏まえると，しかべ間歇泉における長期的な IBOの変化を引き起
こしたと考えられる静止水頭および浸透率の変化は，降水量や積雪量の変化に伴
うしかべ間歇泉周辺の浅部帯水層の圧力変化に起因する可能性がある．浅部帯水
層の圧力変化は，しかべ間歇泉に熱水を供給する温泉帯水層への荷重変化として
働く．夏季の降水量が多く積雪がない期間は浅部帯水層への天水供給が増加する
ことで下部の温泉帯水層が加圧される，あるいは浅部帯水層への熱水の漏れが抑
制され（湯原・瀬野，1969），静止水頭の上昇と温泉帯水層への荷重に伴う既存の
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割れ目の閉口による浸透率の低下が生じると考えられる（e.g., Walsh, 1981）．反
対に，冬季は浅部帯水層の圧力低下によって温泉帯水層への荷重が除去されるた
め，静止水頭が低下するとともに浸透率が上昇する．管内への熱水供給量には浸
透率よりも静止水頭の変化の寄与が大きくなることで，IBOは夏季に低下し，冬
季に上昇すると考えられる．鹿部温泉では，沸騰泉地域の地下に上昇してくる高
温水が周囲に広がりながら普通地下水や低温の温泉と混合し，他の温泉を形成し
ていると推測されており（福富・他，1963），しかべ間歇泉周辺で熱水の貯留層よ
りも上位に地下水の帯水層が存在することはあり得る．しかし，温泉帯水層に荷
重がかかり間隙圧が上昇すれば，むしろ亀裂を開口させる場合もある．荷重変化
に伴う帯水層の浸透率変化は，封圧，間隙圧，そして有効圧力の関係によって決
まると指摘されているが（Walsh, 1981），本研究の結果からそれらを推定するこ
とは難しい．また，冬季は浅部帯水層への天水の浸透が低下する一方，地表面で
は積雪に伴う荷重が発生すると考えられ，必ずしも温泉帯水層の荷重が除去され
るように作用するとは限らない．これらの問題を明らかにするためには，しかべ
間歇泉周辺の帯水層の水理的な特性をより詳細に調べる必要があると考えられる．
具体的には，いくつかの温泉でスラグ試験などを，時期を変えて複数回実施するこ
とで，帯水層の比貯留量や浸透率の変化を推定するといった方法が挙げられる．

3.5.5 多重周期が現れる要因と噴出ダイナミクスへの示唆
期間 II–IV では二重周期や三重周期などの多重周期が現れていた

（Fig. 3.5）．特に期間 IIIでは単純周期の状態から徐々に様々なモードへ遷移する
特徴的な変化が確認された（Fig. 3.6）．これらの期間は，スケール抑制剤の注入
に不備があり，管内にスケールの析出が見られていた時期に対応する．

スケールの主成分は炭酸カルシウムであり，温泉水や地熱水が流動する経
路内においてスケールの析出はごく一般的に見られる（e.g., Reyes et al., 2003;

Jamero et al., 2018）．スケールが発生する要因としては，気泡の発生，熱水温度の
低下，pHの上昇（特に CO2ガスの発泡に伴って生じる）などが挙げられる（e.g.,

Akın and Kargı, 2019）．スケールの析出によって管内で部分的に閉塞が起こった
場合，閉塞部分は噴出プロセスに影響を与える可能性がある．特に温泉開発や地
熱開発においてスケール閉塞は流量の低下などの問題を引き起こすため（Satman

et al., 1999），その析出プロセスや，管路内の流動および熱輸送に与える影響が
研究されている（e.g., 盛田・梅澤，2016; Akın and Kargı, 2019; Khasani et al.,

2021）．例えば，管路内においてスケールによる閉塞がある場合，スケール析出区
間が長くその厚さが厚いほど，閉塞部分で流体が加速され，かつ摩擦損失が大きく
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なるため，浅部の圧力が小さくなるとともにスケール析出区間での圧力の不均質
が大きくなる（Khasani et al., 2021）．すなわち，スケールの析出状態に応じて噴
出における発泡の伝播プロセスや流動状態が変化し，結果として噴出量などが変
化することで噴出サイクルに乱れが生じると考えられる．

上記で述べた通り，スケール析出が管内の流動プロセスに影響を与える場
合，内部現象および表面現象にもその力学過程を反映した特徴が現れる可能性が
ある．しかべ間歇泉で噴出間隔の多重モードが発生した期間において，表面現象
や内部の流動プロセスにどのような変化が生じたかを把握するために，傾斜計と
空振計のデータを解析した．傾斜変動は管内および帯水層内の圧力変化，空振は
噴出率や噴出様式の変化の指標として活用できると考えられる．Fig. 3.32に期間
I，II，IVにおける傾斜変動の時系列データと傾斜ベクトルを示した．期間 Iでは
降水量の増加に伴って突発的に噴出周期が長くなる不安定モード，期間 IIでは二
重周期，期間 IVでは三重周期が現れる．そこで，傾斜変動のデータを期間 Iでは
安定モードと不安定モード，期間 IIでは短い周期と長い周期，期間 IVでは短い周
期，中間の周期，そして長い周期にグループ分けし，それぞれについて複数回の噴
出サイクルでスタッキングした．ただし，期間 Iの不安定モードにおける傾斜変動
は，雨天時に生じる場合が多いため波形が明瞭でなく，スタッキングに使用できる
データの数が少なかったため，特に動径成分はノイズが大きい（Fig. 3.32a）．ま
た，Fig. 3.33には期間 I，II，IV で典型的に見られる空振波形について，1–10 Hz

のバンドパスフィルター処理を施してプロットした．空振波形も Fig. 3.32と同様
に周期の特徴に応じてグループ分けされている．傾斜変動，空振ともにそれぞれの
グループ毎に同じ時間スケールで，噴出開始時点から示している．Fig. 3.32を見
ると，2.5.3節の結果と同様に，全ての期間について噴出開始後に接線成分は上昇，
動径成分は低下し，噴出期間中にピークに達する特徴を確認できる．一方で，それ
ぞれの期間について，噴出開始時点からピークまでの変化量は噴出周期が長い方
が大きい（Fig. 3.32）．2.6.5節と同様に傾斜変動の時間変化を解釈すれば，周期が
長い時ほど噴出期間において地下に存在する圧力源の増圧量が大きいと考えられ
る．また，傾斜変動が噴出期間でピークに達した後，反転して接線成分は負に，動
径成分は正に変化する（Fig. 3.32）．噴出が停止した後も変化は継続し，噴出開始
から 100–300秒程度で次のピークに達する．傾斜変動が上昇経路やチャンバー内
の熱水の流出と流入を単純に反映するのであれば，噴出における傾斜変動は噴出
終了とともにピークに達し，水位回復に応じて反転すると予想される（Nishimura

et al., 2006; Rudolph et al., 2012）．しかし，しかべ間歇泉において熱水の流出に
よる減圧と同時に，気泡発生によって帯水層の増圧が同時に進行すると考えれば，
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噴出停止後すぐに傾斜変動が反転するとは限らない．変化量およびピークに達す
るまでの継続時間は，噴出時間や噴出量，そして帯水層内の気相の発生状況によっ
て決まると考えられる．また，傾斜ベクトルに着目すると，期間 I，II，IVで接線
成分が卓越する特徴は共通するが，期間 Iと IIおよび IVとでは主軸の方向が異な
る．すなわち，期間 I以降は圧力変化に寄与する亀裂や空隙が変化した可能性があ
る．一方，それぞれの期間について見れば，周期の長さに関わらず傾斜ベクトルの
主軸の方向はほぼ同じであるため，同一の圧力源を反映すると考えられる．次に
Fig. 3.33を見ると，期間 Iと IIにおいて，短い周期に対応する空振波形の振幅の
推移は類似している．また，長い周期に対応する空振波形に着目すると，期間 I，
II共に振幅が 2回増大する特徴が見て取れ，2回目の増大時における振幅の最大値
は 1回目のそれに比べて小さい（Fig. 3.33a, b）．すなわち，長い周期は噴出が 2

回生じて総噴出量が増加することで引き起こされると考えられる．特に期間 IIで
は，2回目の振幅の増大に対応して傾斜変動の接線成分に，低下率の弱まりが認め
られる（Fig. 3.32bの矢印）．2回目の噴出によって再度帯水層内で発泡が広がり，
部分的に増圧したためと考えられる．期間 IVにおける空振波形は期間 Iおよび II

とは特徴がやや異なる．噴出時の振幅は最初の 30–40 秒間で約 0.1 Paを継続し，
その後急速に増大してピークに達した後，緩やかに減衰する（Fig. 3.33c）．短い周
期と中間の周期に対応する空振波形の振幅はほぼ同様に推移するが，中間の周期
の方が短い周期に比べて振幅がバックグラウンドレベルに減衰するまでの継続時
間が長い．長い周期に対応する波形の振幅は，減衰途中で再度増大する，期間 Iお
よび IIと似た特徴を示す（Fig. 3.33c）．以上から，長い周期と短い周期で空振波
形のピーク振幅には明瞭な違いが見られないものの，傾斜変動は長い周期の方が
最初のピークまでの変化量が大きくなる．すなわち，長い周期が発生するときは
噴出率が高く，より広範囲に発泡が進展することで 2回目の噴出が駆動されてい
る可能性がある．単に噴出率や噴出継続時間が増加するのではなく 2回目の噴出
が生じるメカニズムについてはまだ具体的なアイデアは無いが，管内や帯水層内
における温度や CO2 濃度の空間分布の不均質性が関連しているのではないかと考
えられる．

上記で述べたように，しかべ間歇泉において，噴出周期の多重モードの発
生に伴う管内部の物理プロセスは，単純周期の場合に比べてより複雑であること
が推測される，特に，スケール析出による管内の部分的な閉塞によって系の周期的
な振る舞いが大きく変わることは，非線形的な力学過程を反映すると考えられる．
これまで，流体力学や生体力学などの分野で，部分的に閉塞した流路における流体
の振動現象について数理モデルに基づく研究が行われている（e.g., Bertram and
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Pedley, 1982; Cancelli and Pedley, 1985; Tang et al., 2015）．これらの研究は流
路内の振動現象をいくつかのパラメータを用いて単純な支配方程式で表現し，得
られた解の軌道を調べることで系の非線形的な特性を明らかにしている．実際の
間歇泉における管内の気相を伴う流動プロセスは，厳密には時間方向，空間方向の
変化を考慮した連立偏微分方程式で表現されると考えられるが，一方でこれらの
厳密な支配方程式の計算から得られた解は複雑で，物理的な意味の理解が困難に
なると予想される．噴出周期の多重モードを支配するメカニズムを理解すること
に焦点を当てた場合には，上記の先行研究のような，支配方程式を単純化して常微
分方程式に落とし込む Lumped Parameter Modelを構築し，管の閉塞に伴う解の
振る舞いを調べることが出発点になるかもしれない．
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3.6 第 3章のまとめ
• しかべ間歇泉における物理観測によって，2019 年 11月 26日–2023 年 7月
31日の約 4年間にわたる噴出周期のデータを取得した．

• しかべ間歇泉では単純周期を示す期間もあれば，二重周期や三重周期などの
多重周期を示す期間も存在する．特に多重周期が現れる期間は，管内におけ
るスケールの付着状況と関連している可能性が高い．

• 噴出周期の時系列と，気圧，気圧，気温，降水量，そして海洋潮位とを比較
した結果，噴出周期は短期的には主に海洋潮位と気圧変化に影響される可能
性を示した．さらに，気圧変化と噴出周期との関係について，水位回復期間，
湧出期間，そして噴出期間を調べると，気圧変化は水位回復期間および噴出
期間と負に相関し，湧出期間と正に相関することがわかった．

• 気圧変化によって噴出周期が変化する物理メカニズムとして以下の仮説を提
案した．気圧が上昇すると飽和温度が上昇するため，沸騰が抑制されること
で噴出期間が短縮し，同時に水位低下量が小さくなるため水位回復期間が短
縮する．また，飽和温度の上昇によって噴出を駆動するのに必要な熱エネル
ギーが上昇するため，湧出期間が延長したと考えられる．

• 噴出周期は長期的には夏季に短縮し，冬季に延長するような年周変化を示唆
した．

• 長期的な周期変化の物理メカニズムを定量的に理解するために，しかべ間歇
泉について提案した噴出サイクルの概念モデルに基づいて，水位回復期間と
湧出期間の数理モデルを構築した．

• 数値モデルを期間 Iと Vの周期変化に適用した結果，期間 Iにおける周期の
延長は静止水頭の低下と浸透率の上昇，期間 Vにおける周期の短縮は静止水
頭の上昇と浸透率の低下の組み合わせで説明できた．

• 静止水頭および浸透率の変化は降水量と積雪量の変化に伴う帯水層への荷重
変化によって引き起こされた可能性があるが，議論の余地を多く残してお
り，帯水層の水理特性を把握する調査が今後必要である．
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Fig. 3.1: しかべ間歇泉および気象観測点の位置．(a) しかべ間歇泉と札幌管区気
象台大沼観測所（JMA Onuma）および室蘭地方気象台（JMA Muroran）の位置．
(b) 鹿部観測点（SKB）と折戸川（Orito river）の位置．(a) 中の四角形は (b) で
プロットした範囲を示す．
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Fig. 3.2: 温度データを用いた IBO，水位回復期間（RC），湧出期間（OF），そし
て噴出期間（EP）の定義．上図は噴出口（黒）および噴出口から 0.3 m上部（灰）
の温度データの時系列．下図は上図のうち赤線で囲った部分の拡大図．
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Fig. 3.3: 全期間の IBOの時系列データ．赤実線は浚渫工事を実施した日を示す．
期間 Vの矢印は，しかべ間歇泉近傍の蒸し釡で浚渫工事を実施した日を示す．
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(Ⅰ) 2019/11/26-2020/02/24 (II) 2020/07/07-2021/05/02

(III) 2021/06/24-2022/01/26 (IV) 2022/01/31-2022/06/13

(V) 2022/06/15-2023/07/31
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Fig. 3.4: Fig. 3.3 中の I–V 各期間における IBO の時系列データ．(a) 期間 I:

2019/11/26–2020/02/24．(b) 期間 II: 2020/07/07–2021/05/02．(c) 期間 III:

2021/06/24–2022/01/26．(d) 期間 IV: 2022/01/31–2022/06/13．(e) 期間 V:

2022/06/15–2023/07/31．赤実線は浚渫工事を実施した日を示す．
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Fig. 3.5: 各期間における IBOの特徴．(a) 期間 Iにおける，上段：安定モードと
不安定モードのヒストグラム，中段：不安定モード発生時の IBOの時系列プロッ
ト，下段：安定モード時の IBOの時系列プロット．（b）期間 IIにおける，上段：
ヒストグラム，下段：IBOの時系列データ．(c) 期間 IVにおける，上段：ヒスト
グラム，中段および下段：異なる変化パターンを示す IBOの時系列プロット．(d)

期間 Vにおける，上段：ヒストグラム，下段：IBOの時系列プロット．
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Fig. 3.6: 期間 IIIにおける IBOの時系列データ．(a) は期間全体の IBO を示す．
(b)–(e) はそれぞれ (a) 中の赤実線で囲まれた期間の IBOに対応する．
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Fig. 3.7: 2022年 7月 10日–14日における IBOの自己相関関数．
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Fig. 3.8: IBOと気象データおよび海洋潮汐のピリオドグラム．(a) IBO, (b) 大気
圧，(c) 気温，(d) 海洋潮位を示す．
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Fig. 3.9: IBOと (a) 気圧，(b) 気温，(c) 海洋潮位との間の振幅二乗コヒーレンス．
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Fig. 3.10: IBOと (a) 気圧，(b) 気温，(c) 海洋潮位との間の相互相関関数．
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Fig. 3.11: 期間 Iにおける IBOと (a) 気圧，(b) 気温，そして (c) 降水量との比
較．黒点およびはそれぞれ IBO と IBO の日平均値を，青実線は各気象データの
値を示す．
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Fig. 3.12: 期間 Iにおける IBO の変化と (a) 気温および (b) 気圧変化の比較．
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Fig. 3.13: 2020年 10月 14日–2021年 1月 4日における IBOと (a) 気圧，(b) 気
温，そして (c) 降水量との比較．点は IBO，青線は各気象データの値を示す．IBO

のうち k-means法でクラスタリングされた長い IBOを橙色，短い IBOを黄色で
示している．
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Fig. 3.14: 期間 IIのうち 2020年 10月 14日–2021年 1月 4日の期間における IBO

の変化と (a) 気圧および (b) 気温変化の比較．長い IBOと短い IBOをそれぞれ
青点と橙点で示している．
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Fig. 3.15: 2022年 3月 1日–2022年 5月 31日における IBOと (a) 気圧， (b) 気
温，そして (c) 降水量との比較．点は IBO，青線は各気象データの値を示す．IBO

のうち k-means法でクラスタリングされた長い IBOを橙色，短い IBOを黄色で
示している．
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Fig. 3.16: 期間 IVのうち 2022年 3月 1日–5月 31日の期間における IBOの変化
と (a) 気圧および (b) 気温変化の比較．長い IBOを青点，短い IBOを橙点で示
している．
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Fig. 3.17: 2022年 7月 1日–8月 31日における IBOと (a) 気圧，(b) 気温，そし
て (c) 降水量との比較．灰色点は IBOの値，赤点は IBOの日平均値，青実線は各
気象データの値を示す．
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Fig. 3.18: 2022年 7月 1日–8月 31日の期間における IBOの変化と (a) 気圧およ
び (b) 気温変化の比較．
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Fig. 3.19: 2022年 7月 1日–8月 31日における (a) 水位回復期間，(b) 湧出期間，
(c) 噴出期間と気圧変化との比較．
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Fig. 3.20: 2019年 11月 26日–2023年 7月 31日における，(a) IBOおよび折戸川
水位と，(b) 大沼における降水量と積雪深．黒点，緑実線，青実線，赤実線はそれ
ぞれ IBO，河川水位，積雪深，そして降水量を示す．
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Fig. 3.21: IBOの定式化における (a) 水位回復期間および (b) 湧出期間の模式図．
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Fig. 3.22: モデルパラメータの変化に対する (a) τ̃RC + τ̃OF および (b) τ̃OF/τ̃RC

の変化．
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Fig. 3.23: 気圧変化と (a) 水位回復期間および (b) 湧出期間のデータへのフィッ
ティング結果．黒点は観測値，赤実線は計算値を示す．

Table. 3.1: 気圧変化と水位回復期間および湧出期間の関係から得られたパラメー
タの値．

Parameters H∞ [m] H0 [m] α [m s] Ucr [J] A B

Value 3.39 −11.34 5.43× 10−6 2.07× 106 2.33× 10−4 17.44
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Fig. 3.24: 2022年 7月 1日–8月 31日における (a) 水位回復期間，(b) 湧出期間，
そして (c) 噴出期間の時系列データ．丸印は日平均値，エラーバーは標準偏差を
示す．
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Fig. 3.25: 水位回復期間および湧出期間の時系列データから気圧由来の変動を除去
した結果．(a) 除去前および (b) 除去後の水位回復期間．(c) 除去前および (d) 除
去後の湧出期間．点はデータ，赤線は線形回帰モデルを表す．
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Fig. 3.26: 2022年 7月 1日–8月 31日における，(a) τOF/τRC，(b) と (e) 水位回
復期間，(c) と (f) 湧出期間，(d) τRC + τOF．(a)，(b)，(c) の赤実線は，静止水
頭の変化のみを考慮した時のモデルの計算結果．(d)，(e)，(f) における赤実線は
静止水頭と比例定数の両方の変化を考慮した時のモデルの計算結果を示す．

Table. 3.2: 2022年 7月 1日–8月 31日において推定された，静止水頭および比例
定数の時間関数に含まれるパラメータの値．

AH BH

H∞(t) 3.19 0.65× 10−2

Aα Bα

α(t) 5.58× 10−6 −0.51× 10−8
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Fig. 3.27: 期間 Iにおける (a) 水位回復期間，(b) 湧出期間，そして (c) 噴出期間
の時系列データ．丸印は日平均値，エラーバーは標準偏差を示す．
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Fig. 3.28: 期間 Iにおける，(a) τOF/τRC，(b) と (e) 水位回復期間，(c) と (f) 湧
出期間，(d) τRC + τOF．(a)，(b)，(c) の赤実線は，静止水頭の変化のみを考慮し
た時のモデルの計算結果．(d)，(e)，(f) における赤実線は静止水頭と比例定数の
両方の変化を考慮した時のモデルの計算結果を示す．

Table. 3.3: 期間 Iにおいて推定された，静止水頭および比例定数の時間関数に含
まれるパラメータの値．

CH DH τH

H∞(t) 3.31 −1.16 −18.34

Cα Dα τα

α(t) 5.10× 10−6 7.11× 10−7 −49.53
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Fig. 3.29: 2022年 7月 1日–8月 31日において推定された (a) 静止水頭 H∞ およ
び (b) 比例定数 αの時間変化．赤実線は Table. 3.1の H0 および Ucr の値を用い
た場合，青実線と緑実線はそれぞれ H0 と Ucr に +5 %，−5 %の誤差を考慮した
場合の推定結果を示す．
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Fig. 3.30: 2019年 11月 26日–2020年 2月 24日において推定された (a) 静止水頭
H∞ および (b) 比例定数 αの時間変化．赤実線は Table. 3.1の H0 および Ucr の
値を用いた場合，青実線と緑実線はそれぞれ H0 と Ucr に +5 %，−5 %の誤差を
考慮した場合の推定結果を示す．
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Fig. 3.31: 道の駅しかべ間歇泉公園の休園日および開園日における IBO の比較．
赤点が休園日，灰点が開園日の IBOに対応する．
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Fig. 3.32: (a) 期間 I，(b) 期間 II，(c) 期間 IVにおける傾斜変動．青，黄色，橙
の実線はそれぞれ短い周期，中間の周期，長い周期が発生した時の傾斜変動に対応
する．(a)，(b)，そして (c) それぞれについて，上段が接線成分，中段が動径成分
の時系列データ，そして下段が傾斜ベクトルを示す．上段および中段のバーは噴
出周期のタイプごとの噴出期間を示す．
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Fig. 3.33: (a) 期間 I，(b) 期間 II，(c) 期間 IVにおける典型的な空振波形．(a)と
(b) は上段と中段にそれぞれ短い周期と長い周期に対応する波形を示し，(c)の上
段，中段，下段にはそれぞれ短い周期，中間の周期，長い周期に対応する波形を示
している．
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第 4章

噴出における物理過程の数値的研究
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4.1 第 2章および第 3章を踏まえた課題
第 2 章ではしかべ間歇泉における噴出プロセスの理解，第 3 章では連続

観測から得られた周期データを用いた周期変化の物理的要因の理解を試みてきた．
それぞれの研究から，間歇泉の噴出プロセスについて重要な示唆が得られた．し
かし，これらの結果は主に観測データに基づいており，管内で生じる様々な物理
プロセスの時空間変化を網羅しているわけではない．例えば，管内の圧力や温度，
映像はセンサーを特定の深さに固定して測定しているため，深さ方向に進展する
熱力学プロセスや流体力学プロセスを詳細に捉えることは困難である．また，第 3

章では噴出周期変化の物理的要因を推定したが，観測データとして利用したのは
周期という時間情報のみである．限られた種類のデータから管内や帯水層内にお
ける物理プロセスの変化を推定するためには，いくつかの仮定を置いた上でモデ
ルを大きく単純化する必要があった．そのため，第 2章および第 3章で推定した
噴出や周期変化のメカニズムは，巨視的な枠組みでの理解にとどまっていると考
えられる．そこで，これまで推定してきた物理メカニズムの妥当性や普遍性を検
証するとともに，より詳細な物理過程について示唆を得るためには，時間方向・深
さ方向の変化を考慮した適切な支配方程式による数値計算が有効である．

4.2 間歇泉の噴出過程に関する数値的研究の先行研究
間歇泉の間欠的噴出における物理プロセスについて定量的な理解を得るた

めに，数値シミュレーションによる間欠噴出の再現と検証が，いくつかの先行研究
で試みられてきた．

代表的な例として，間歇泉の上昇経路および帯水層を多孔質媒質と仮定し
て，多成分・多相流の地下水流動シミュレーターである HYDROTHERM（Hayba

and Ingebritsen, 1994）や TOUGH2（Pruess et al., 1999）を用いて擬似的に間欠
噴出を再現した研究が挙げられる．Ingebritsen and Rojstaczer (1993), (1996)は
HYDROTHERMを用いて，高浸透率の上昇経路と低浸透率の母岩を設定し，上
昇経路の上部境界に一定の圧力・エンタルピー条件，下部に一定の熱流束条件を与
えることで，限られたパラメータの範囲内で間欠的な熱水噴出を再現した．また，
浸透率や間隙率の変化，温度と圧力の境界条件の変化に対する周期の変化を調査
した．その結果，上昇経路内の浸透率の変化に対して周期が強く応答する結果が
得られた．また，Saptadji et al. (2016) はニュージーランドのWhakarewarewa

地熱地帯にある Pohutu geyser を対象に，TOUGH2 を用いて上昇経路と高温の
貯留層および低温の貯留層から構成される領域を設定し，間欠的な熱水噴出と
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Pohutu geyser の噴出周期を再現する数値モデルを開発した．また，貯留層の熱
水温度や熱水の供給率などを変化させて噴出周期変化の傾向を調べた．Kiryukhin

(2016)および Kiryukhin and Karpov (2020)はロシアカムチャツカ半島の Valley

of Geysersにある Velikan Geyserと Sharman Geyserの噴出プロセスを再現する
数値モデルを TOUGH2を用いて開発した．上昇経路の深部から熱水を供給する
だけでなく，周期的に CO2 ガスを供給することで，上昇経路内における温度変化
などの観測事実をよく説明している．

上記で取り上げた先行研究による数値モデルは，いずれも地下水流動シ
ミュレーターを用いているため，上昇経路内の気泡を伴う流動をダルシーの法則で
近似している．しかしながら，噴出プロセスで観測される流速の大きな流れでは
レイノルズ数が大きくなり，層流を仮定するダルシー流の近似が破綻する可能性
がある（多孔質流れにおける臨界レイノルズ数は Re ∼ 5と示されている（Bear,

1979））．また，ダルシー流において，気相を含む流れは相対浸透率の導入によっ
て記述される（Ingebritsen et al., 2006）．しかし，実際の上昇経路は多孔質媒質
というよりも管路状や径の大きな亀裂の場合が多い．管路形状を流れる気液二相
流は，気相飽和度や体積流束に応じて流動様式が気泡流からスラグ流，そして環
状流に変化する（e.g., Yadigaroglu and Hewitt, 2017）．間歇泉の噴出においてこ
のような流動様式の変化が想定される場合，ダルシー流は上昇経路内の気泡を伴
う流体の運動を正確に取り扱うことができないと指摘されている（Saptadji et al.,

2016; Cai et al., 2021）．すなわち，管路状の上昇経路における気液二相流の力学
プロセスを詳細に理解するためには，ダルシー流による近似ではなく，一般的な流
体の運動方程式を計算する必要があると考えられる．

単純な管路形状の流路内における気液二相流に関する数値シミュレー
ションは，主に地熱開発や二酸化炭素貯留の分野で研究されており，WELBORE

（Miller, 1980）や T2Well（Pan and Oldenburg, 2014; Pan et al., 2011a, 2011b,

2011c）などのシミュレーターも開発されている．地熱開発では貯留層の温度・圧
力条件から坑口での生産予測や，複数の貯留層を貫く井戸における流動の不安定
挙動の解析において気液二相流シミュレーターが利用される（e.g., Yamamura et

al., 2017; Tonkin et al., 2021, 2023）．これらのシミュレーションで用いられる支
配方程式は，主に流体の質量保存式，運動量保存式，エネルギー保存式，状態方程
式であるが，二相流を取り扱う場合は式の数が増え，数値計算の複雑性が高くな
る．そのため，気相と液相の速度を同一と仮定し，気相の発生に伴う流体の平均密
度や平均速度の変化を考慮する均質流が用いられる場合もある（e.g., Yadigaroglu

and Hewitt, 2017; Yamamura et al., 2017; Matsumoto et al., 2021）．最近では，
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室内実験から得られた経験式を用いて気液の相対運動の取り扱いを比較的容易に
したドリフトフラックスモデルによるシミュレーションも行われている（e.g., Pan

et al., 2011a, 2011b, 2011c; Pan and Oldenburg, 2014; Akbar et al., 2016; Wei

et al., 2018; Tonkin et al., 2021）．上記のような管路内の気液二相流シミュレー
ターは，実際の間歇泉で見られる気相の急激な増大に伴う流動様式の変化を扱う
上で，地下水流動シミュレーターよりも格段に適切と考えられる．また，噴出期間
では最初に液相噴出が卓越し，後半に気相噴出が卓越する様子が見られるといっ
た観測事実もあり（White, 1967; Karlstrom et al., 2013），間欠的な噴出を支配す
る物理過程を再現する上では気液の相対運動を考慮することも重要であると考え
られる．

CO2-driven cold-water geyserなど，CO2 の発泡に駆動されて噴出する間
歇泉の噴出ダイナミクスの研究に，管路内の気液二相流シミュレーションが用い
られた例が僅かながらに存在する（Lu et al., 2006; Watson et al., 2014; Cai et

al., 2021）．Lu et al. (2006) はニュージーランドの Te Aroha geysering well で
管内の複数の深度で圧力観測を行い，噴出サイクルにおける圧力変化や気相飽和
度の変化を推定した．さらに，管内の等温流れを仮定して CO2 と水からなる非
定常の気液二相流モデルを構築し，数値実験を行うことで管内の圧力や気相飽和
度の観測事実をよく再現した．Watson et al. (2014) はアメリカのユタ州にある
Tenmile Geyserとニューメキシコ州にある Chimayo Geyserで管内の圧力・温度
観測を行い，観測事実に基づいて噴出プロセスの概念モデルを提案した．さらに，
定常の気液二相流モデルを用いて CO2 濃度や流入速度の様々なパターンで計算を
行い，気相飽和度や温度，流速の空間分布を調べることで概念モデルの妥当性を
検証した．Cai et al. (2021) は，帯水層および管路内の気液二相流を計算できる
T2Well/ECO2N（Pan et al., 2011a, 2011b, 2011c; Pan and Oldenburg, 2014）を
用いて数値実験を行い，中国の青海–チベット高原にある ZK10を対象に，CO2 の
減圧発泡による噴出プロセスを再現した．構築した数値モデルを用いて気相飽和
度や流速，温度などのパラメータの時空間発展を調査し．CO2-driven cold-water

geyserで提案されてきた概念モデルを定量的に検証した．
上記のように，主に CO2 の発泡に駆動されて噴出する間歇泉の噴出プロ

セスには管路内の気液二相流シミュレーションを用いて検討した研究が存在する．
しかし，しかべ間歇泉や他の多くの間歇泉のような，水の沸騰によって噴出する間
歇泉に対して用いられた研究は現時点で存在しない．
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4.3 第 4章における研究の目的
本研究では，単純な形状の上昇経路を持つ間歇泉の，噴出における詳細な

物理プロセスについて知見を得るために，管路内の気液二相流シミュレーション
に基づく数値実験を行った．シミュレーションによって得られた圧力や温度など
の物理パラメータの時空間変化を精査し，噴出サイクルにおける上昇経路内の物
理プロセスについて推定した．また，帯水層の条件や境界条件，上昇経路の形状
を変化させ，パラメータの周期的な振る舞いの応答を調査することでその物理メ
カニズムを検討した．以上の結果としかべ間歇泉や他の間歇泉で得られた観測事
実とを比較し，現象を支配する詳細な物理プロセスについて考察した．

4.4 T2Well/ECO2Nを用いた数値シミュレーション

4.4.1 T2Well/ECO2Nの概要
T2Well は帯水層および管路内の気液二相流シミュレーターであり，多成

分・多相流地下水流動シミュレーターである TOUGH2（Pruess et al., 1999）を拡
張したものである（Pan and Oldenburg, 2014; Pan et al., 2011a, 2011b, 2011c）．
TOUGH2 では全ての流体の流れをダルシーの法則に従う多孔質流れで近似して
いるが，T2Wellでは管路内の流れについて通常のナビエ-ストークス方程式を計算
する点で大きく異なる．T2Wellは多孔質流れになる帯水層と，管路内流れになる
井戸をそれぞれ異なるサブドメインとして扱い，それらの接続面での境界条件を
連続とすることで井戸–帯水層システムのシミュレーションを行うことができる工
夫がなされている．T2Well/ECO2Nは，二酸化炭素貯留（GCS）に関する貯留層
のシミュレーションを行うために開発されたシミュレーターで，TOUGH2の状態
方程式モジュールである TOUGH2/ECO2N（Pruess, 2005; Pruess and Spycher,

2007）に T2Wellを組み込んだものである．

4.4.2 T2Wellおよび TOUGH2の支配方程式
T2Wellおよび TOUGH2で使用される支配方程式を記述する．管路内の

気液二相流シミュレーションモデルにおける基礎方程式は質量保存式，エネルギー
保存式，運動量保存式である．なお，T2Wellは 1次元の支配方程式を解くため，
各グリッドで定義される物理量は管の断面積で平均された値となる．T2Wellにお
ける質量保存式およびエネルギー保存式は以下のようになる．
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式 4.1 および式 4.2 右辺の qm と qe はそれぞれ質量とエネルギーのシン
ク/ソース項である．支配方程式中の変数の説明は主に Table. 4.1 と Table. 4.2

に示した．また，式 4.2左辺第 4項の q
′′ は孔壁と流体の間の熱損失/享受量であ

る．T2Wellでは，気相と液相の相対速度を考慮するために，Zuber and Findlay

(1965)によって開発され，Shi et al. (2005) によって拡張されたドリフトフラッ
クスモデルを用いている．ドリフトフラックスモデルは気相飽和度の変化に伴う
気相と液相の相対速度を経験的な構成式によって計算するため，気相と液相それ
ぞれについて運動量保存式を解く必要が無い．以下では，運動量保存式およびド
リフトフラックスモデルで用いられる主要な構成式について記述するが，詳細は
Shi et al. (2005)および Pan and Oldenburg (2014)を参照されたい．ドリフトフ
ラックスモデルでは，気相速度 uG として，混合流体の体積流束およびドリフト速
度 ud を用いた，以下のような経験的な構成式が提案されている．

uG = C0j + ud (4.3)

ここで，C0 は分布パラメータと呼ばれ，管の断面における局所的な気相の飽和度
および速度の分布による影響を考慮したパラメータである．体積流束は気相飽和
度と各相の速度を用いて，

j = SGuG + (1− SG)uL (4.4)

と表す．よって，式 4.3および式 4.4から液相速度 uL は以下のように表せる．

uL =
1− SGC0

1− SG

j − SG

1− SG

ud (4.5)

これらの構成式を取り入れることによって，管内流れにおける運動量保存式は単
一の方程式に単純化され，混合速度 um およびドリフト速度 ud を用いて以下のよ
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うに表せる．
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なお，

γ =
SG

1− SG

ρGρLρm
ρ∗2m

[(C0 − 1)um + ud]
2 . (4.7)

ここで，ρ∗m は profile-adjusted average densityと呼ばれる．

ρ∗m = SGC0ρG + (1− SGC0)ρG (4.8)

なお，混合密度 ρm および混合速度 um はそれぞれ気相飽和度 SG を用いて以下の
ように表せる．

ρm = SGρG + (1− SG)ρL (4.9)

um =
SGρGuG + (1− SG)ρLuL

ρm
(4.10)

ドリフトフラックスモデルにおいて重要な点は，ドリフト速度 ud および
分布パラメータ C0 を正確に表現することである．気液二相流の場では，気相と液
相の界面を通じた相互作用によって気泡流，スラグ流，環状流など異なる流動様式
を示すため，udや C0は流動様式の関数となる．Shi et al. (2005)はドリフト速度
を以下のように定義している．

ud =
(1− C0SG)ucK(SG, Ku, C0)m(θ)

C0SG

√
ρG/ρL + 1− C0SG

(4.11)

ここで，m(θ)は管の傾きによる影響を考慮したパラメータである．uc は charac-

teristic velocityと呼ばれ，液相中を上昇する気泡速度の基準値を示す．そしてK

は気泡流と環状流の中間の流動様式におけるドリフト速度を表すための関数であ
り，T2Wellでは Shi et al. (2005)とは異なる以下の式を用いている．

K =


1.53 SG ≤ a1

1.53 + C0Ku−1.53
2

[
1− cos

(
π SG−a1

a2−a1

)]
a1 ≤ SG ≤ a2

C0Ku SG ≤ a2

(4.12)

Ku はクタテラーゼ数であり，ボンド数の関数となる．a1 および a2 は Shi et al.

(2005) によって提案された気相飽和度の境界値である．分布パラメータ C0 は以
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下の式を用いる．
C0 =

Cmax

1 + (Cmax − 1)η2
(4.13)

Cmax は分布パラメータの上限値であり，ユーザーが 1 ∼ 1.5の値の範囲で指定す
る．なお，T2Wellでは Cmax = 1，Ku = 0を指定すると流動を均質流として扱う．

また，TOUGH2では多孔質媒質中の質量保存式およびエネルギー保存式
を解く．
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なお，多孔質媒質中の流束は多相流に拡張されたダルシーの法則を用いて計算
する．

Fβ = ρβuβ = −k
krβ
µβ

(∇Pβ − ρβg) (4.16)

TOUGH2 および T2Well は支配方程式を有限差分法によって計算する．
支配方程式のうち，質量保存式とエネルギー保存式は一次精度の完全陰解法を，運
動量保存式は対流項を陽的に，それ以外の項を陰的に扱う半陰解法を用いて離散
化される．また，圧力などのスカラー量をグリッドの中心で，速度などのベクト
ル量をグリッドの境界で定義するスタッガードグリッドを使用する．離散式は非
線形となり，ニュートン・ラフソン法によって計算される．主要変数としては，圧
力と，各成分の質量分率，そして温度を用いる．主要変数を計算した後に流速や
流体の物性値が求められる．管内の計算においては，最初に混合速度 umが計算さ
れ，次に式 4.11からドリフト速度 ud が求まり，最後に各相の速度が得られる．

4.4.3 状態方程式
T2well および TOUGH2 で用いる基礎方程式には，流体の密度やエンタ

ルピーなどの熱物性値が含まれているため，取り扱う流体の種類に応じて適切な
状態方程式を与える必要がある．TOUGH2 にはさまざまな状態方程式モジュー
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ルが用意されており，目的に応じて使い分けることができる．T2Well は現時
点で ECO2N（Pruess, 2005; Pruess and Spycher, 2007）と呼ばれるモジュール
にのみ対応している．ECO2N は NaCl-H2O-CO2 系の流体を扱うことができ，
10 ≤ T ≤ 110 oC，P ≤ 60 MPa の温度・圧力範囲で適用可能である．ECO2N

は主に二酸化炭素貯留における坑井を通した CO2 の貯留層への注入プロセスや，
同時に炭化水素が形成された堆積盆地における CO2 や塩水の地上への漏出プロセ
スなどのシミュレーションに用いられている（e.g., Pan et al., 2011b; Cai et al.,

2021）．そのため，本来は CO2 に富む塩水の低温・高圧条件における流動プロセ
スのシミュレーションを想定した状態方程式であるが，液相の水の熱物性値は蒸
気表に従うため，沸騰プロセスも扱うことができる．特に，しかべ間歇泉や Old

Faithful Geyser などの減圧沸騰タイプの間歇泉では熱水中に溶解する CO2 ガス
が気相の飽和温度を下げるという点で噴出プロセスに影響している可能性がある
ため（Hurwitz et al., 2016; Ladd and Ryan, 2016; Tsuge et al., 2023），実際の
しかべ間歇泉で想定される 110 oCを超える温度の熱水を扱うことはできないもの
の，噴出における減圧沸騰プロセスや CO2 ガスの寄与を検証するためには有用で
ある．なお，高温熱水の熱物性値を取り扱える状態方程式モジュールである EOS1

や EWASGを T2Wellに組み込んだ T2Well/EOS1や T2Well/EWASGを開発し
た研究も存在するが（Vasini et al., 2018; Doran et al., 2021），現時点ではソース
コードが公開されていないため利用不可能であった．

4.4.4 シミュレーションの設定

4.4.4.1 計算領域の設定
T2Wellでは管路内の流動は 1次元で扱い，帯水層は 1次元から 3次元ま

で計算可能である．計算領域は Fig. 4.1に示すように，直径 0.15 m，長さ 20 mの
垂直管と，その下部 4.5 mの部分に接続された帯水層で構成した．帯水層は長さ
約 50 mで，管を中心とする円筒二次元領域である．管領域のグリッドは，坑口に
対応する部分を 0.1 m，それ以外の部分を 0.5 m間隔とした．帯水層領域のグリッ
ドは，鉛直方向に 0.5 m 間隔で，水平方向には中心部分で 0.5 m，最遠部で 5 m

となるように中心から離れるほど間隔が大きくなるように分割した．これにより，
本モデルでは elementの数が 501，connectionの数が 914となった．また，管領
域の坑口部および帯水層領域の最遠部には 1050 m3 の体積を持つブロックを接続
しており，それぞれ大気および熱水の供給条件に対応する境界条件を与えるため
に使用する．
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管および帯水層の各物性値（例えば，管壁の絶対粗度や岩石の熱伝導率な
ど）は，Pan and Oldenburg (2014)計算例を参考に設定した（Table. 4.3）．なお，
浸透率の値はしかべ間歇泉の管内における圧力観測から制約された値の範囲内で
設定した．

4.4.4.2 初期条件と境界条件
境界条件として，管の坑口に位置する大気ブロックには，圧力，温度，液

相中の CO2 質量分率の条件として，(P, T, xCO2) = (1.013 × 105 Pa, 20 oC, 0.7)

を与えた．また，帯水層の最遠部に位置するブロックは，一定の圧力と温度を
持つ貯留層に対応し，圧力条件として（管底部の静水圧 +3 m の水頭）に対応
する過剰圧，温度条件として 105 oC，CO2 の質量分率の条件として 2.0 × 10−4

を与えた．初期条件として，管内において，管上部から −15 m にかけて 95 oC

から 105 oC まで大きくなるように (105 − 95)/15 の温度勾配，−15 m 以深は
105 oCを与えた．圧力は各深さに対応する静水圧を与えた．CO2 の質量分率は，
管上部から −15 m にかけて 1.0 × 10−4 から 2.0 × 10−4 まで大きくなるように
(2.0× 10−4 − 1.0× 10−4)/15の勾配で与え，−15 m以深は 2.0× 10−4で一定とし
た．帯水層内は，水温は 105 oC，圧力は管内と同様に静水圧に対応する圧力勾配
を与えた．なお，T2wellは管と周辺の地層との熱伝達を計算できるが，管の側方
に地層に対応するブロックを設定しない場合，初期条件で管内に与えた温度分布
が地層内の温度分布と見做し，Ramey (1962)による半解析解を用いて熱伝達を計
算する．

4.4.4.3 数値実験の方針
本研究における数値実験では，第 2章および第 3章によって明らかになっ

た以下の観測事実に基づく問いを検証することを目指す．T2Well/ECO2N は使
用している状態方程式モジュールが高温領域（> 110 oC）を扱えないため，しか
べ間歇泉における噴出プロセスを詳細に再現するというよりも，推定した噴出の
概念モデルおよび噴出周期変化の物理メカニズムの妥当性や，他の間歇泉におけ
る普遍性を確かめることに主眼を置く．

1. バブルトラップの無い管と帯水層による供給系のみで，水や CO2 の減圧沸
騰によって間欠噴出が生じるか？

2. 多くの間歇泉で典型的に見られる噴出サイクル（水位回復，湧出，噴出）の
特徴が再現されるか？

3. 水に溶解する CO2 が噴出プロセスにどのように寄与するか？
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4. 管の形状や熱水の供給条件，大気条件の変化が噴出プロセス（噴出量や噴出
周期）にどのような影響を与えるか？

5. 帯水層内でも発泡が生じることで，しかべ間歇泉で観測されたような噴出中
の過剰供給が生じ得るか？

4.4.4.4 モデル応答の検証
4.3.3節で提示した問題のうち，「4. 管の形状や熱水の供給条件，大気条件

の変化が噴出プロセス（噴出量や噴出周期）に影響を与えるか」，について検証す
るために，上記の入力変数設定を基準モデルとし，浸透率，貯留層圧力，熱水温
度，液相中の CO2 の質量分率，管の半径，大気圧，そして供給温度をそれぞれ変
化させた検証モデルを設定してシミュレーションを行い，出力変数として 1噴出
サイクルあたりの最大液相流量，最大気相流量，総液相噴出量，総気相噴出量，そ
して噴出周期（IBE: Interval Between Eruption）にどのような影響を与えるかを
調査する．検証モデルで使用する各パラメータの値は Table. 4.4に示す．

各パラメータに対するモデルの感度の強さは，Cai et al. (2021) を参考
に，以下の指標を用いる．

S =
∆O/O

∆I/I
(4.17)

ここで，∆Oは検証モデルと基準モデルにおける出力変数の差，∆I は検証モデル
と基準モデルにおける入力変数の差，Oは基準モデルにおける出力変数の値，I は
基準モデルにおける入力変数の値である．以降では S を感度係数と呼ぶ．検証モ
デルの入力変数および出力変数の値は，初期条件から 20000秒までの平均値を用
いる．

4.4.5 計算結果

4.4.5.1 基準モデルにおける各パラメータの時空間変化
Fig. 4.2にシミュレーションの結果を示す．Fig. 4.2aは深さ 0.05 m，すな

わち，計算上は噴出口に対応する位置における液相流量と気相流量の時間変化を
示している．噴出口の液相流量と気相流量は周期的に増大と減少を繰り返してお
り，間欠的な噴出状態となっている．Fig. 4.2bに Fig. 4.2a中の最大液相流量と最
大気相流量を抽出し，時系列で並べたところ，最大液相流量と最大気相流量は時間
的にほぼ一定の値を示すことがわかり，平均値はそれぞれ 21.83 kg/s，0.67 kg/s

である．また，液相流量が最大になる時間を基準に噴出周期を計測したところ，
278.16± 3.91 sであった（Fig. 4.2c）．以上から，基準モデルのシミュレーション

128



では，規則的な間欠噴出を再現できることがわかった．なお，噴出周期や，噴出サ
イクルごとの各相の最大質量流量がほぼ一定で推移するため，初期条件の影響は
1000–2000 秒程度で無視できるほど小さくなっていると考えられる．一方で，数
値実験にも関わらず噴出周期や流量の値にはばらつきが見られるため（Fig. 4.2），
その原因を 4.4.5.9節および 4.4.5.10節で検証する．次に，管内における圧力，気
相飽和度，温度の時空間分布を Fig. 4.3 に示した．管内の各物理量は Fig. 4.2 に
示した結果と同様に規則的な変化を繰り返していることがわかる．圧力は浅部か
ら深部に向かって滑らかに大きくなり，気泡飽和度の時空間変化（Fig. 4.3b）と対
応した変化を示しているため，基本的に静水圧に支配されている（Fig. 4.3a）．ま
た，気相飽和度の高い（∼ 1.0）時空間分布と温度の低い（∼ 20 oC）時空間分布
がほぼ対応しており（Fig. 4.3b, c），この領域では熱水というよりも大気条件とし
て与えた CO2 が卓越していると考えられる．

Fig. 4.4に Fig. 4.3で示した各変数の時間領域のうち，8200–8700秒を拡
大して示した．Fig. 4.4 は約 2 回分の噴出サイクルを含む．また，同時刻におけ
る，深さ 0.05 m, 3.85 m, 10.85 m, 14.85 m での液相の質量流量，気相の質量流
量，圧力，気泡飽和度，温度，そして深さ 0.05 mでの液相流速と気相流速の時系
列変化を Fig. 4.5に示した．Fig. 4.5および Fig. 4.5中の t1 から t4 までの期間が
1 つの噴出サイクルに対応する．各物理量の時間変化のパターンから，t1 および
t4 を噴出停止時間，t2 を噴出口における湧出開始時間，t3 を噴出開始時間と定義
する．よって，t1–t2 が水位回復期間，t2–t3 が湧出期間，t3–t4 が噴出期間に対応
する．

t1 では管内の圧力は下限値を取り（Fig. 4.5c），同時に深さ 0.05 m と
3.85 mで気相飽和度がほぼ 1となる（Fig. 4.5d）．t1 から t2 の間の期間では，圧
力は指数関数的に上昇しており（Fig. 4.4a, Fig. 4.5c），管浅部では液相が卓越する
領域と気相が卓越する領域の境界が見られるとともに（Fig. 4.4b），その境界は高
温領域と低温領域の境界とも対応している（Fig. 4.4c）．つまり，この境界は実際
の間歇泉現象において，水位回復期間の管内を上昇する水面に対応する．圧力の
変化率は，境界条件の圧力と管内の圧力に比例する速度で熱水が管内に供給され
ていることを反映する．Fig. 4.5d, eを見ると，深さ 3.85 mの位置では，液相が卓
越した領域が到達して気相飽和度が急速に低下するとともに，温度が約 90 oCに
到達し，その後指数関数的に上昇する．深さ 0.05 mにおける気相の質量流量や各
相の流速には断続的にパルス状の変化が見られており，その発生位置は液相卓越
領域と気相卓越領域の境界がステップ的に変化する位置と一致する（Fig. 4.4b, c,

Fig. 4.5b, f）．このステップ的な変化はWater Packingと呼ばれる，気液二相流数
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値計算において水面が形成されるような状況において発生する数値的な影響と考
えられる（日本原子力学会熱流動部会，1993）．t2 では各深さで圧力が最大値を示
す（Fig. 4.4a）．深さ 0.05 mにおいて温度は急速に約 75 oCまで上昇し，その後
時間の経過とともに指数関数的に上昇する（Fig. 4.5e）．液相の質量流量と流速が
正に転じるが，値は 0.0に近い状態を維持する（Fig. 4.5a, f）．t2 から時間が経過
すると深さ 0.05 m，3.85 mにおける気相飽和度が徐々に増加し，ともなって各深
さで圧力がわずかに低下する（Fig. 4.5c, d）．t3 では深さ 0.05 m，3.85 mで各相
の質量流量，速度が急速に増大する（Fig. 4.5a, b, f）．また，管浅部では気相飽和
度が増大し（Fig. 4.4b, Fig. 4.5d），同時に管全体で圧力が低下する（Fig. 4.4a）．
深さ 14.85 mでは気相は発生していないが，管内の圧力低下によって帯水層から
の供給率が上昇するため，液相の質量流量の上昇が認められる（Fig. 4.5a）．また，
深さ 0.05 mにおける温度は約 100 oCで一定であり，深さ 3.85 mの約 105 oCか
ら徐々に低下，深さ 10.85 m，14.8 mでは 105 oCで一定である（Fig. 4.5e）．深
さ 0.05 m における各相の質量流量と流速を比較すると，液相の方が気相よりも
先にピークに達することがわかる（Fig. 4.5a, b, f）．t4 では各相の質量流量が急
速に低下して負になり，大気からの水と CO2 が管内へ流入していることがわかる
（Fig. 4.5a, b）．同時に管内の圧力は最小値をとり，振動を伴いながら再度上昇に
転じる（Fig. 4.5c）．管浅部は水蒸気と大気から流入した CO2 が支配的になるた
め，気相飽和度が上昇してほぼ 1になる（Fig. 4.5d）．深さ 0.05 mの温度は大気
条件の温度を反映して直ちに約 20 oCまで低下するが，深さ 3.85 mでは遅れて温
度が低下する（Fig. 4.5e）．管内の状態は t1 と同じになり，再度 t1–t4 と同様のサ
イクルを繰り返す．

噴出サイクルにおいて，管内で発生した気相中の水蒸気と CO2の割合が時
間的にどのように変化するかを調べるために，管内における気相飽和度（Fig. 4.4a

と同じ）と，気相中の水蒸気質量分率の時空間変化を Fig. 4.6に示した．Fig. 4.6b

において，気相飽和度が 0より大きい領域のみプロットしている．気相中には水
蒸気と CO2 のみが含まれるため，1.0で水蒸気が 100 %，0.0で CO2 が 100 %を
意味する．気相中の水蒸気質量分率の推移を見ると，湧出開始直後は特に浅部で
CO2 の割合が相対的に高いが，時間経過とともに，浅部にかけて水蒸気の割合が
徐々に大きくなることがわかる．また，気相の発生深度も時間とともに深くなっ
ており，発泡深度付近では気相中の CO2 の割合が浅部に比べて相対的に高い．噴
出期間では浅部の気相飽和度が高い領域において水蒸気の割合がほぼ 1.0 となっ
ており，深部の発泡深度付近ほど CO2 の割合が高くなる．すなわち，噴出期間に
おいて CO2 は発泡深度を低下させる一方で，噴出の爆発性にはほとんど寄与せ
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ず，熱水の噴出は主に水蒸気に駆動されていると考えられる．
次に，湧出期間から噴出期間にかけての各パラメータの時空間変化を詳細

に調べる．Fig. 4.7–Fig. 4.13に 8440–8533秒における管内の圧力，温度，気相飽和
度，気相中の水の質量分率，液相の質量流量，そして液相の速度に関する時空間変
化を，いくつかの時間窓に分けて示した．気相中の水蒸気質量分率（Fig. 4.7–4.13

中の H2O in Gas）は気相飽和度（SG）が 0より大きくなる領域のみプロットし
た．なお，Fig. 4.7–Fig. 4.12と，Fig. 4.13とではカラープロットが対応していな
いことに注意する．8440–8521 秒は湧出期間に対応し，液相の質量流量と速度は
0.0に近い値を示す（Fig. 4.7の Flo.Liq.および Vel.liq.）．管内の温度は湧出の継
続とともに特に浅部で上昇して徐々に沸点（赤実線）に漸近しており，対応して
気相中の水の質量分率が上昇する．液相に CO2 が含まれているため，発泡深度は
深さ約 6 mにまで及んでいるが，気相飽和度は最大でも 0.1程度にとどまってい
る．次に，8440–8523 秒は噴出開始に対応し，液相の質量流量が急速に上昇し始
める（Fig. 4.8）．温度は噴出口から深さ約 1.5 m まで沸点に達しており，同様の
深さで気相中の水の質量分率が約 0.95になる．噴出開始時において最大の気相飽
和度は約 0.1から 0.2まで急速に大きくなっている．8840–8524秒を見ると，噴出
口での液相の質量分率はさらに上昇して最大値に達する（Fig. 4.9）．水温は深さ
約 2 mまで沸点に達しており，発泡深度は深さ約 6.4 mに及んでいるが，特に深
さ 2 mより浅部で気相飽和度が増大しているのがわかる．また，同深度で気相中
の水の質量分率がほぼ 1になる．液相の質量流量と速度を見ると，深さ約 2 mよ
りも浅部で深さ方向の変化率が深部に比べて大きくなっている．8440–8526 秒を
見ると，噴出口での液相の質量流量はピークから下降に転じ，対して液相速度は
ピークに達している（Fig. 4.10）．水の沸点到達深度や発泡深度は更に深部へ到達
しており，気相飽和度は発泡深度から深さ約 2 mまで浅くなるにつれて増大する
が，それより浅部ではあまり変わらなくなる．8440–8530 秒では噴出口での液相
の質量流量および速度両方が最大値を過ぎて下降している（Fig. 4.11）．減圧が進
み，水の沸点到達深度や発泡深度は更に深部へ移動しているが，液相の質量流量
と速度は時間の経過とともに減少している．8440–8532 秒では，噴出口および管
内で液相の質量流量と速度はほぼ 0まで減少しており，噴出の終了を示している
（Fig. 4.12）．更に時間が進むと，噴出口から深さ約 10 mまでにおける液相の質量
流量と速度は負を示している（Fig. 4.13）．噴出口付近の温度は急速に低下してお
り，同時に同深度での気相飽和度がほぼ 1に増加していることから，浅部では大
気からの CO2 や水の逆流が生じていると考えられる．一方で，深さ約 2 mよりも
深部では液相の質量流量の値が浅部に比べて小さく，また温度はほぼ沸点のまま
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低下していないため（Fig. 4.13），噴出口まで到達できなかった熱水が重力に従っ
て逆流していると考えられる．

なお，基準モデルにおいて供給熱水の CO2 質量分率を上昇させた条件で
もシミュレーションを行い，噴出時に帯水層内で発泡することで過剰供給が生じ
るかどうかを検証した．しかし，噴出中に帯水層内で気泡が発生すると，液相の
相対浸透率が低下するため，帯水層から管内への液相流量が著しく低下した．そ
の結果，帯水層内の流速と管内の流速との差が極端に大きくなり，計算が不安定に
なった．今回は幅広い条件で検証できず，得られた結果の範囲内では，しかべ間
歇泉で観測されたような管内への過剰供給は再現できなかった．

4.4.5.2 検証モデルによる感度係数の概要
4.4.4.3 節で記述した各入力変数を変化させた場合の出力変数の応答を

Fig 4.14 にヒストグラムで示した．バーの長さは各検証モデルで入力した大小 2

つの入力変数に対して計算された感度係数の平均値を示しており，エラーバーは
それぞれの感度係数の値の範囲を示す．静止水頭，浸透率，管の半径，液相におけ
る CO2 の質量分率，大気圧，そして温度の変化に対するモデルの感度の傾向は，
以下のようにまとめられる．静止水頭と浸透率の変化に対する感度係数の値の傾
向は類似しており，特に周期の感度が相対的に高いが，噴出量の感度は小さい．管
の半径における感度係数は全ての出力変数について正の値を示しており，同程度
の値である．一方で，CO2 における感度係数は全ての出力変数について正の値を
示すが，その値は極めて小さい．大気圧における感度係数は全ての出力変数につ
いて負の値を示しており，液相流量よりも気相流量の感度の方が高い．温度にお
ける感度係数は全ての出力変数に対して正の値を示しており，大気圧と同様に液
相流量よりも気相流量の感度の方が高い．ただし，入力変数に対する出力変数の
応答は線形でない可能性もあり，本結果で得られたモデルの感度は間歇泉の一般
的な性質を反映するとは限らないことに留意する．

4.4.5.3 帯水層の静止水頭を変化させた場合
帯水層の静止水頭を変化させた場合の検証モデルの結果を整理する．静止

水頭が高くなると，1噴出サイクルあたりの総噴出量が低下するが，最大質量流量
には系統的な変化が見られない（Fig. 4.15a）．また，総噴出量と IBEとの間には
正の相関が見られ，静止水頭が大きいほど IBEは小さくなる（Fig. 4.15b）．静止
水頭を GL+ 1，3，5 mと変化させた場合それぞれについて，深さ 15 mにおける
液相の質量流量を 5000–6000 秒の範囲で比較した（Fig. 4.15c）．Fig. 4.15c を見
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ると，静止水頭が高いほど平均的な流量が高く，水位回復期間と湧出期間が短くな
ることがわかる．すなわち，静止水頭を変化させた場合，IBEは水位回復期間と
湧出期間の変化に，液相の総噴出量は湧出期間の変化に支配されていると考えら
れる．

4.4.5.4 帯水層の浸透率を変化させた場合
帯水層の浸透率を変化させた場合の出力変数の変化の傾向は，静止水頭

を変化させた場合と類似している（Fig. 4.16）．浸透率を大きくするほど液相の総
噴出量と IBO は上昇し（Fig. 4.16b），液相の最大流量は明瞭な変化を示さない
（Fig. 4.16a）．浸透率を 4× 10−13，5× 10−13，6× 10−13 m2 と変化させた場合に
ついて，深さ 15 mにおける液相の質量流量を比較すると（Fig. 4.16c），浸透率が
高いほど平均的な流量が大きく，水位回復期間と湧出期間が短くなることがわか
る．すなわち，静止水頭を変化させた場合と同様に，IBEの変化は水位回復期間
と湧出期間の変化に，総噴出量の変化は湧出期間の変化に支配されていると考え
られる．

4.4.5.5 管の半径を変化させた場合
管の半径を大きくした場合，総噴出量，最大流量，そして IBEが大きくな

り，総流量に対して最大流量と IBEは明瞭な正の相関を示す（Fig. 4.17a, b）．管
の半径を 0.05，0.075，0.1 mと変化させた場合について，深さ 15 mにおける液相
速度を比較すると（Fig. 4.17c），管半径が大きくなるほど平均的な速度が小さくな
り，水位回復期間と湧出期間が長くなることがわかる．また，管半径が大きいほ
ど管内の摩擦損失が小さくなることによって液相の最大流量が大きくなると考え
られる．すなわち，管半径が変化する場合，IBEは水位回復期間と湧出期間の変
化に，総噴出量は湧出期間と噴出期間の流量変化に支配される．

4.4.5.6 液相中における CO2 の質量分率を変化させた場合
液相中の CO2 の質量分率を大きくすると，液相の総噴出量と IBE の値

は大きくなり（Fig. 4.18b），液相の最大流量はほとんど変化しないことがわかる
（Fig. 4.18a）．また，CO2の質量分率を 1.8×10−4から 2.2×10−4の範囲で変化さ
せた限りでは，総流量や IBEの変化は僅かである．噴出サイクルにおいて発泡深
度が最大になる時の気相飽和度と温度の深さ分布を，CO2の質量分率が 1.8×10−4

および 2.2× 10−4の場合について Fig. 4.18cに示した．Fig. 4.18cを見ると，CO2

の質量分率が大きいほど発泡深度が深くなることがわかる．一方で，噴出口付近
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での気相飽和度や温度の違いはほとんど見られない．すなわち，CO2 が増加する
と発泡深度が深くなることで僅かに噴出量が増加し，伴って IBEが延長している
と考えられる．

4.4.5.7 気圧を変化させた場合
気圧が増加すると，各相の総噴出量，最大質量流量，そして IBEがの値が

小さくなる（Fig. 4.19a–d）．気圧が 1.005× 105，1.020× 105 Paの場合について，
発泡深度が最大になるときの気相飽和度と温度の深さ分布を Fig. 4.19eに示した．
気圧が高いほど管内の熱水に荷重がかかり飽和温度が大きくなるため，沸騰深度
は浅くなることがわかる．また，発泡深度から噴出口までの領域で気圧が大きい
ほど熱水温度が高い．すなわち，気圧が高い場合，飽和温度が高くなり沸騰が抑
制されることで噴出の爆発性が小さくなるため，噴出量が減少するとともに IBE

が短縮すると考えられる．

4.4.5.8 熱水温度を変化させた場合
供給する熱水の温度を上昇させると，各相の総噴出量，最大質量流量，そ

して IBEの値は大きくなる（Fig. 4.20a–d）．温度が 104.7 oC，105.3 oCの場合に
ついて，噴出サイクルにおいて発泡深度が最大になる時の気相飽和度と温度の深
さ分布を見ると（Fig. 4.20e），熱水温度が高いほど発泡深度が深くなり，気相飽和
度が大きくなることがわかる．すなわち，気圧を変化させた場合と同様に，供給
する熱水温度が高いと，より発泡が促進されることで噴出の爆発性が大きくなる
ため，噴出量が増加するとともに IBEが延長すると考えられる．

4.4.5.9 計算グリッド間隔の影響
本研究で使用したパラメータ設定において，鉛直方向のグリッドサイズは

0.5 mに設定されている（Fig. 4.1a）．T2Wellは支配方程式を有限差分法によって
離散化して計算するため，グリッドサイズの値によって方程式の近似による誤差
が変化すると予想される．そこで，基準モデルにおける鉛直方向のグリッドサイ
ズを 0.1 mから 1.0 mまで 0.1 m刻みで増加させ，基準モデルの条件で計算した
結果をそれぞれ比較し，振る舞いの変化や誤差の傾向を検証した．

シミュレーションの結果，グリッドサイズが 0.1–0.4 mの時は計算途中で
収束条件を満たさなくなった．また，0.9–1.0 mの時は間欠的な振る舞いが再現さ
れなかった．有限差分法において，変数はグリッド内で一定値として扱われる．
グリッドサイズを一定以上大きくすると，近似が大きくなり噴出後に大気からの
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逆流が起こるなどの複雑なプロセスを計算できなくなるためと考えられる．間欠
的振る舞いが再現されたグリッドサイズが 0.5–0.8 m の範囲では，グリッドサイ
ズが小さい順に，平均 IBE は 278 秒，246 秒，305 秒，そして 269 秒，IBE の
標準偏差は 3.87秒，2.97秒，6.78秒，そして 5.43秒となり，グリッドサイズの
変化に対して系統的な違いは見られなかった．本研究では計算領域の設定におい
て，グリッドの中心座標が 0–4.5 mの範囲に含まれる領域を帯水層として割り当
てており，0.5–0.8 mの各グリッドサイズに対して設定した帯水層の厚さはそれぞ
れ 0.45 m，0.48 m，0.42 m，0.48 mとなった．また，グリッドサイズが異なる場
合，”グリッドサイズ×整数倍”で設定する管領域の長さはそれぞれわずかに異な
る．すなわち，グリッドサイズごとに帯水層の厚さと管の長さがそれぞれ異なる
ため，熱水の供給率が変化したことで IBEの値に違いが生じたと考えられる．

4.4.5.10 出力変数にばらつきが生じる要因の検証
シミュレーションによって得られた各噴出サイクルにおける噴出量や周期

などの出力値は，一定ではなくばらつきを持っている．ばらつきが生じる要因は
前節で述べたグリッドサイズやニュートンラフソン法の許容誤差，タイムステッ
プサイズ，方程式の非線形性などが挙げられる．また，TOUGH2および T2well

は支配方程式を 1次精度で離散化するため，打ち切り誤差の影響も根本的に含ま
れている．本節では，シミュレーションの条件設定によって生じ得る影響を評価
するために，基準モデルにおける出力変数のばらつきについてニュートンラフソ
ン法の許容誤差とタイムステップサイズへの依存性を調べる．

基準モデルでは収束判定に用いられる相対誤差とし 1 × 10−8 を与えてい
る．また，T2well および TOUGH2 はタイムステップごとに解の収束状況に応
じてステップサイズを変化させる．使用者は最大のステップサイズを指定するこ
とができ，基準モデルでは 105 秒を与えている．そこで，相対誤差を 5 × 10−8，
1× 10−8，5× 10−9，最大のタイムステップサイズを 10−1，100，101，102 と変化
させ，計算される各噴出サイクルにおける液相の最大流量の標準偏差を比較した．

計算の結果，相対誤差を 5× 10−8，1× 10−8，5× 10−9と変化させた場合，
液相の最大流量の標準偏差はそれぞれ 0.98，1.10，0.94 kg/sと求められ，系統的
な変化は見られなかった．なお，相対誤差をさらに小さくすると収束しない場合
が多くなる．最大のタイムステップサイズを 10−1，100，101，102と変化させた場
合，標準偏差はそれぞれ 0.25，0.83，1.05，1.07と求められ，単調に増加する傾向
が見られた．また，同様に最大のタイムステップを 103–105 まで増加させた場合
も計算してみたが，得られる標準偏差の値は変化しなかった．なお，基準モデル
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における各タイムステップのステップサイズを確認すると，特に湧出期間で最大
101 秒のオーダーまで大きくなり，水位回復期間や噴出期間で小さくなることがわ
かった．以上から，本研究のシミュレーションにおいて出力変数に生じるばらつ
きは，主に最大のタイムステップサイズの設定に起因する可能性がある．有限差
分法では空間方向と同様に時間方向にも，本来連続的に変化するはずの変数の値
をステップサイズ内では一定値として扱うため，ステップサイズが大きくなるほ
ど誤差の影響を受けると考えられる．

4.4.6 議論

4.4.6.1 シミュレーション結果と実際の観測事実との比較
本研究における帯水層と管路内を組み合わせた気液二相流シミュレーショ

ンによって，熱水の発泡に駆動される間欠的な噴出を再現できた（Fig. 4.2）．ま
た，再現された噴出サイクルは上昇経路内を液相の水が静かに上昇する水位回
復期間，沸点以下の液相の水が穏やかに流出する湧出期間，そして急激に液相と
気相を噴出する噴出期間からなり，噴出期間では最初に液相の噴出が卓越し，後
半に気相が卓越する（Fig. 4.4，Fig. 4.5）．これらは，しかべ間歇泉を含む多くの
間歇泉で典型的に見られる噴出サイクルの特徴と一致する（Kieffer, 1984; 福富,

1942a, 1942b, 1942c; Ingebritsen et al., 2006; Nishimura et al., 2006; Tsuge et

al., 2023）．特に上昇経路内における，水位回復期間，湧出期間，そして噴出期
間の圧力変化の傾向は，しかべ間歇泉における管内の圧力観測結果とよく整合す
る（Fig. 2.8a，Fig. 4.5c）．いくつかの間歇泉では噴出前に preplay と呼ばれる，
気泡の上昇に伴う熱水の飛沫が見られ，上昇経路から質量を除去し圧力を下げる
ことによって減圧沸騰を駆動する役割を持つと考えられているが（e.g., Kieffer,

1989; Karlstrom et al., 2013; Namiki et al., 2014; Munoz-Saez et al., 2015a），シ
ミュレーションにおいても湧出期間に噴出口で徐々に気相飽和度の増加が見られ
（Fig. 4.5d），preplayに対応する振る舞いを再現できていると考えられる．噴出期
間では質量流量の急速な上昇に伴う減圧と管内の気相飽和度の上昇が連鎖的に進
行しており（Fig. 4.5a,c,d），減圧沸騰による噴出プロセスとよく対応する（Kieffer,

1984）．
また，液相中に溶解する CO2 が気相の飽和温度を低下させることに

よって，純水で想定されるよりも高圧下で発泡が生じるプロセスが再現された
（Fig. 4.4，Fig. 4.7–13）．しかべ間歇泉や Old Faithful Geyser など，複数の間歇
泉における観測事実から液相中の CO2 や N2 などの非凝縮性ガスが，気泡の形
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成条件を変化させるという点で，噴出プロセスに影響を与えると示唆されてお
り（Hurwitz et al., 2016; Kiryukhin, 2016; Ladd and Ryan, 2016; Tsuge et al.,

2023），本シミュレーション結果は上記の仮説を支持する．さらに，液相中の CO2

の濃度が高いほど，発泡はより深部に伝播する（Fig. 4.18c）．すなわち，間歇泉の
噴出プロセスはしばしば熱水の温度・圧力条件と純水の沸点との比較に基づいて議
論されるが（Birch and Kennedy, 1972; Kieffer, 1984; Munoz-Saez et al., 2015a,

2015b），厳密には CO2 などの非凝縮性ガスの存在を考慮する必要があることを意
味する．一方で，今回実施したシミュレーションの条件の範囲内では，CO2 の発
泡による体積膨張は小さく，噴出の駆動は主に水蒸気の発泡と膨張プロセスが支
配的であるため，CO2 は噴出率など噴出の強度にはほとんど影響を与えないと考
えられる（Fig. 4.6，Fig. 4.18）．

ここで，水蒸気の発泡と膨張による噴出が想定される間歇泉において，
CO2 ガスが支配的に噴出を駆動し得るかどうかを検証する．計算領域は基準モデ
ルと同じとし，供給温度を 100 oC，液相の CO2質量分率を 1.0×10−4，5.0×10−4，
1.0 × 10−3 と与えて 106 秒のシミュレーションを行なった．シミュレーションの
結果，与えた CO2 質量分率の範囲では間欠的な振る舞いを再現できず，気相と液
相の定常的な湧出が確認された．それぞれの条件で得られた気相飽和度と温度の
空間分布を Fig. 4.21 に示す．青実線，橙実線，黄実線はそれぞれ CO2 の質量分
率が 1.0 × 10−4，5.0 × 10−4，1.0 × 10−3 に対応する．Fig. 4.21 を見ると，CO2

の質量分率が高いほど発泡深度が深くなり，気相が発生している領域の温度が低
下する傾向が見られる．気相飽和度の最大値は約 0.14で，基準モデルのそれに比
べて著しく小さい．また，CO2 の質量分率が 1.0× 10−4 と 5.0× 10−4 の時を比べ
ると発泡深度が深いほど気相飽和度の最大値が大きくなるが，1.0 × 10−3 の時は
5.0× 10−4の場合よりも小さい．これは，帯水層内でも広範囲で気相が生じること
で帯水層からの熱水供給率が減少し，管内の流速が低下することに伴う管外への
放熱の効果が大きくなり，管上部での熱水温度が低下するために気相の発生量が
減少したと考えられる．以上の結果から，本研究で設定したシミュレーション条
件では，CO2の濃度が高い場合でも CO2の発泡が支配的になる間欠噴出は再現さ
れないことがわかった．間欠噴出を生じるためには高い噴出率が生じることで十
分水位が下がる必要あるが，CO2 の発泡に伴う気相飽和度の上昇は水の気化によ
る気相飽和度の上昇に比べて著しく小さいため，噴出率が上昇しない．また，CO2

の濃度を上昇させると，発泡深度が深くなり帯水層内でも気泡が生じて流量が低
下するため，やはり噴出率は高くならない．Cai et al. (2021)は T2Well/ECO2N

を用いて ZK10の間欠噴出を再現したが，計算で用いた管の長さは 212 mであり，
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噴出における最大の発泡深度は約 44 m に達する．それでも噴出における気相飽
和度の最大値は 0.5 程度であり，本解析における基準モデルで得られた気相飽和
度の値よりも小さい．また，Lu et al. (2006)も同様に管路内の気液二相流モデル
に基づいて，CO2 駆動で噴出する低温の地熱井（約 87 oC）の観測事実をシミュ
レーションによって再現したが，計算から得られた最大の発泡深度は約 65 mに達
する．すなわち，高温水を有する間歇泉で CO2 の駆動による間欠噴出を再現する
ためには，十分に長い管を設定する必要があると考えられる．

帯水層の条件や上昇経路の形状，また大気条件を変化させた時，モデル
は噴出プロセスや噴出周期において様々な応答を示し，与えたパラメータの範囲
内では特に気圧と温度に対して感度が高いことがわかった（Fig. 4.14–20）．静止
水頭と浸透率の変化は主に帯水層から管内への熱水供給率に影響し，両者の値が
大きいほど噴出周期は短くなり，反対に両者の値が小さいほど噴出周期は長くな
る傾向を示す（Fig. 4.15b，Fig. 4.16b）．この結果は，第 3章において周期の数理
モデルおよび観測事実から予測された振る舞いと一致する（Fig. 3.22，Fig. 3.26，
Fig. 3.28）．Old Faithful Geyserや Velikan Geyser，Bol’shoy Geyserにおいても
帯水層圧力の増加が噴出周期の短縮を引き起こすと指摘されている（Hurwitz et

al., 2008; Kiryukhin, 2016）．また，TOUGH2を用いたシミュレーションの観点
からも，同様の振る舞いが示唆されている（Saptadji et al., 2016）．大気圧の変
化は管内の圧力および熱水の飽和温度に影響することで，熱水供給率および噴出
率を変化させることがわかった（Fig. 4.19）．また，気圧が高いほど噴出周期は短
縮し，反対に気圧が低いほど噴出周期が延長する傾向は，しかべ間歇泉における
観測事実と一致する（Fig. 3.18，Fig. 3.19）．加えて，気圧の増加は管内の熱水に
荷重を与えることで熱水供給率を低下させるが，飽和温度の上昇によって沸騰を
抑制し噴出量を減少させる効果が大きくなることで，むしろ噴出周期を短縮させ
るというメカニズムを提案できる．これは，しかべ間歇泉における気圧変動に対
して水位回復期間および噴出期間が負の相関を示し，湧出期間が正の相関を示し
た事実から得られた仮説を支持する．Saptadji et al. (2016)は TOUGH2を用い
たシミュレーションによって気圧変動と噴出周期が負の相関を持つことを示した
が，具体的な物理メカニズムは議論していない．しかべ間歇泉以外の間歇泉では
現状，気圧変化に対する噴出周期の応答はほとんど確認されていないが（White

and Marler, 1972; Rojstaczer et al., 2003; Hurwitz et al., 2014; Munoz-Saez et

al., 2015a），上記のプロセスが多くの間歇泉で普遍的に生じている可能性はある．
最大でも数 10 hPa程度の気圧変動に対する噴出周期の変動幅は，帯水層圧力や浸
透率の変化がもたらす長期的な周期変動の振幅に比べて小さくなると予想される．
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したがって，数秒程度の時間変化を検出できる時間精度で噴出周期のモニタリン
グを行えば，他の間歇泉でもしかべ間歇泉と同様に気圧変動に対する噴出周期の
応答が確認されるかもしれない．

4.4.6.2 間欠噴出のメカニズム
シミュレーションによって得られた各物理パラメータの時空間変化の特

徴に基づいて，上昇駆動型減圧沸騰モデルの間歇泉における噴出プロセスの物
理モデルを提案する．噴出の進展と停止は，浅部の温度勾配が高い領域におけ
る self-enhancing process と，深部の温度勾配が低い領域における self-limiting

processが支配すると考えられる．
湧出期間から湧出開始までの変化を見ると，噴出口付近でほぼ熱水温度が

飽和温度に達した段階で噴出が始まる（Fig. 4.8の Flo.Liqと Vel.Liq）．湧出期間
においても深さ約 6 m まで気泡が発生しているが，気相中は CO2 の割合が大き
く気相飽和度が小さいため，噴出に至るほどの体積膨張が生じない（Fig. 4.7 の
SG）．しかしながら，一旦噴出が始まると，管浅部は温度勾配が高いため，減圧に
伴う気相飽和度の上昇率が増大する（Fig. 4.8, Fig. 4.9の SG）．さらに，浅部では
気相飽和度の上昇に伴って加速した流体が，噴出口に到達するまでの距離が短い
ために，重力項による減速の寄与が小さい．以上のプロセスで噴出率が上昇する
ことで減圧を促進し，さらに気相が発生するという正のフィードバックが生じる
（self-enhancing process）．噴出が進展し，発泡深度が低下して温度勾配が低い領
域に到達すると，気相の発生率は水位が低下することによる管内の減圧率にほぼ依
存するようになる（Fig. 4.10–Fig. 4.13の SG）．また，減圧に伴って発泡深度付近
では気相飽和度の時間上昇率が高いが，浅部ほど小さくなる（Fig. 4.10–Fig. 4.12

の SG）．すなわち，発泡深度付近では流体が加速され流量が上昇するが，浅部
では気泡の発生による体積増加が起こらないためほとんど加速しなくなる．さら
に，発泡深度が深くなるほど，発泡により加速した流体が噴出口へ到達する前の
距離が長くなるため，受ける重力による減速の寄与が大きくなって噴出量は徐々
に低下する（Fig. 4.10–Fig. 4.12 の Flo.Liqと Vel.liq）．噴出量が低下すると減圧
が緩和するため，気泡の発生が抑制されるという負のフィードバックが生じる
（self-limiting process）．最終的に噴出率が負になれば噴出が停止する（Fig. 4.12

の Flo.liqと Vel.liq）．管内部で引き続き発泡が生じたとしても，加速された流体
は噴出口に到達できず管内を下降する（Fig. 4.13）．最終的に，管浅部は水蒸気か
噴出口から流入した大気で満たされることになる．

これまで，特に熱水型の間歇泉において，噴出のトリガーについては多
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く議論されてきたが（Kieffer, 1984; 福富, 1942b, 1942c; Belousov et al., 2013;

Adelstein et al., 2014; Namiki et al., 2014; Munoz-Saez et al., 2015a; Eibl et al.,

2021），噴出停止の物理メカニズムはほとんど議論されていない．バブルトラッ
プから排出される気泡自体が噴出を駆動している場合は，バブルトラップ内の水
蒸気が完全に排出されるか，水蒸気の圧力が上昇経路内の水圧を下回った時点で
気泡が放出されなくなり，噴出が停止すると考えることができる（Belousov et

al., 2013; Adelstein et al., 2014; Eibl et al., 2021）．しかし，バブルトラップか
ら排出される水蒸気が上昇経路内に熱を放出することで，上昇経路内の熱水自身
が沸騰し噴出する場合の停止メカニズムはよくわかっていない．Munoz-Saez et

al. (2015a)はバブルトラップから上昇経路への気泡の排出が停止すると，高温の
水蒸気の潜熱によって上昇経路内の水を加熱できなくなるため，噴出が継続しな
くなると提案したが，具体的な観測事実や定量的な熱力学的検討に基づいている
わけではない．上昇駆動型減圧沸騰モデルについては，福富（1942a），（1942b），
（1942c）が伊豆にある温泉の観測結果に基づいて噴出停止メカニズムを提案して
いる．福富（1942a）は定常的に沸騰噴出する定常沸騰泉と，そのままでは噴出し
ないがエアーリフトによって自噴を誘発することで沸騰噴出するようになる準沸
騰泉の違いが，静止水頭が地表面を超えているかどうかに起因するというモデル
を構築した．福富（1942b），（1942c）は上記のモデルに基づいて，間歇泉の熱水
供給系には上昇経路と静止水頭が変化しない貯留層の間に一定の体積を持つ準貯
留層が存在すると仮定した．初めは準貯留層の静止水頭が地表面よりも高いため
その間歇泉は定常沸騰泉の条件を満たし自発的に噴出するが，噴出が継続すると
上昇経路内への供給率が上昇するため，準貯留層の静止水頭が地表面よりも下回
ることで準沸騰泉の振る舞いに変化し，噴出が停止するというモデルを提案した
（福富，1942b, 1942c）．しかし，本研究で提案する噴出停止のメカニズムは，福富
（1942b），（1942c）のような特殊な貯留層の存在を必要とせず，より現実的で単純
な状況下において発生し得ると考えられる．

4.4.6.3 間欠噴出の発生条件
4.4.6.2節では噴出の進展と停止の物理メカニズムとして，浅部の高い温度

勾配を持つ領域において減圧発泡が促進される self-enhancing processと，深部の
温度勾配の低い領域において発泡が抑制される self-limiting process を提案した．
これらのプロセスでは，管内における急速な気相飽和度の上昇によって噴出量が
増加し，水位が十分に低下することが重要である．すなわち，熱水の温度と管内
への供給速度が両者のプロセスに影響を与えるとともに，噴出周期だけでなく間
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欠噴出の発生条件を支配するパラメータであると考えられる．ここで，Fig. 4.22

に基準モデルから熱水温度を低下させた場合と，静止水頭および浸透率を低下さ
せた場合の計算結果として，気相飽和度および温度の深さ分布と噴出口の液相流
量を示した．熱水温度が低い場合は，気相飽和度の最大値が約 0.36と基準モデル
よりも小さく，定常湧出になっている（Fig. 4.22a, b）．また，静止水頭および浸
透率を低下させた場合，管内温度が低く維持され，ほとんど発泡が生じていない
（Fig. 4.22c, d）．すなわち，熱水温度が限界値よりも低い場合，気相飽和度が大き
くならないため噴出率が上昇せず，熱水の供給速度が小さい場合は管内の上昇速
度が小さくなるため管外への放熱効率が高くなり，熱水温度が低下することで沸
騰が進展しなくなると考えられる．反対に，熱水温度および供給率が著しく大き
い場合も定常沸騰泉や蒸気井のように振る舞うことが予想されるが，T2Wellでは
取り扱える温度条件に制限があるとともに，速度を過剰に大きくすると計算が不
安定になるため，具体的な検証は実施できなかった．

Cai et al. (2021)は CO2-driven cold-water geyserについて管内の流体速
度に着目して間欠的な振る舞いの発生条件を検討した．その結果，流体速度が上
限値を超える場合，管外への放熱効率が下がり流体温度が高いまま上昇するため，
気相飽和度が上昇するとともに管内の圧力が下がることで噴出状態が維持され，反
対に流体速度が下限値を下回る場合，管外への放熱効率が大きくなり流体温度が
下がるため，気相飽和度が小さく管内が高圧のまま維持されることが示唆された
（Cai et al., 2021）．また，フラスコとチューブを用いた室内実験からも熱水放出
形態の遷移条件について議論されている．Brandenbourger et al. (2019)はチュー
ブの半径が小さく，供給熱量が高い場合は噴気状態，チューブ半径が大きく加熱
量が小さい場合は温泉や沸騰泉，それらの中間が間歇泉になると提案した．また，
様々な半径と長さを持つチューブを用いた実験結果からは，チューブの半径と長
さがそれぞれ大きい場合に間欠的になり，それぞれの値が小さいほど沸騰泉や噴
気に変化することが示唆された（Namiki et al., 2016）．この結果は，加熱量に対
する放熱効率が小さく，かつ流体の上昇速度が速いほど凝縮せずに噴気として放
出され，放熱効率が大きく上昇速度が遅いほど凝縮が進むため沸騰泉状態になり，
さらに液相の逆流が起これば間欠噴出になると解釈された（Namiki et al., 2016）．

本研究では様々な条件を与えた網羅的な調査は実施できていないが，熱
水温度あるいは供給率が低い場合は間欠噴出にならずに定常湧出になることをシ
ミュレーションで再現できた．利用できる状態方程式の温度制限や数値の不安定
性などの問題を解決できれば，より広い範囲のパラメータを用いて計算を行うこ
とで，より一般的な間欠噴出発生の存在領域を明らかにできるかもしれない．
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4.4.6.4 高温領域において ECO2Nを適用する妥当性
本研究で使用した T2Well/ECO2Nは流体の状態方程式として ECO2Nモ

ジュールを使用している．ECO2Nは，本来 CO2 に富む流体の低温高圧条件下に
おける状態を想定しているため，水の沸騰を厳密に取り扱うことには重点を置い
ていない．ECO2Nでは液相の水の状態量は蒸気表に基づいて計算されるため，沸
騰現象を取り扱うことは可能であるが，気相における水の物性値は CO2 で近似さ
れている（Pruess and Spycher, 2007）．すなわち，本研究で扱っている 100 oC以
上の温度領域において，ECO2N を用いて計算される気相飽和度や平均密度は，実
際の水蒸気の物性値を用いた場合と異なる可能性がある．沸騰に伴う気相飽和度
や平均密度の変化は噴出プロセスにおいて重要な役割を持つため，ECO2N を用
いて計算した結果が本来の水蒸気の物性値を用いた結果と著しく異なる場合，シ
ミュレーション結果の解釈を誤る原因になる．

そこで，ECO2N を用いて水の沸騰を取り扱う場合における，熱水の気
相飽和度と平均密度への影響を TOUGH3（Jung et al., 2017, 2018）を用いて単
純な領域を仮定して調べた．TOUGH3 は TOUGH2 および TOUGH2-MP を拡
張したものであり，ECO2N だけでなく，ECO2N を ∼ 300 oC の高温領域まで
拡張した ECO2N V2.0（Pan et al., 2017）が標準搭載されている．計算領域は
水平方向に 10 m の多孔質媒質であり，一次元流れとする．領域を 0.2 m 間隔で
分割し，左端のブロックには固定の圧力・温度条件として (Pout, Tout, xCO2) =

(1.0× 105 Pa, 98 oC, 1.0× 10−4)を与え，右端のブロックには (Pin, Tin, xCO2) =

(2.0 × 105 Pa, 101–106 oC, 2.0 × 10−4) を与えることで，右端から左端に向かっ
て CO2 を含む高温水が流れるようにした．また，岩石の特性として，左端のブ
ロックには浸透率 2.0 × 10−7 m2，空隙率 0.9 を，それ以外のブロックには浸透
率 1.0 × 10−12 m2，空隙率 0.5 を与えた．各温度条件について準定常状態を計算
し，得られた気相飽和度および混合密度の空間分布を ECO2Nと ECO2N V2.0で
比較した．シミュレーションの結果を Fig. 4.23に示す．実線が ECO2N，破線が
ECO2N V2.0の結果で，供給熱水の温度が高いほど青色から黄色で示されている．
Fig. 4.23を見ると，ECO2N V2.0の方が ECO2Nよりも気相飽和度が高く，平均
密度が小さく計算されているが，それぞれの差は比較的小さい．すなわち，本研
究における T2Wellの計算結果は気相飽和度を過小評価し，平均密度を過大評価し
ていると推定される．しかし，その影響は間歇泉の噴出における一般的な物理プ
ロセスを検証し，素過程について洞察を得るという点では無視できる程度である
と考えられる．
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4.5 高温領域における定常流に基づく検討
前節まで，T2Wellを用いて数値実験を行うことで，しかべ間歇泉で観測

された様々な物理プロセスについて重要な洞察が得られた．特に，液相中の CO2

が飽和温度を下げる役割を持つ一方で，噴出の爆発性にはほとんど寄与しないこ
とが示唆された．しかし，この結果は状態方程式モジュール ECO2Nの適用可能
温度の範囲内で得られたに過ぎず，しかべ間歇泉や他の間歇泉で想定される，より
高温の熱水が関与する噴出プロセスでも同様に成立するかどうかは自明ではない．
そこで，本節では T2Well/ECO2N を適用できない温度範囲において，噴出プロ
セスへの CO2 の寄与を検証するために，一次元の定常気液二相流シミュレーショ
ンモデルを開発した．

4.5.1 支配方程式
T2Wellではドリフトフラックスモデルを用いて気相と液相の速度を個別

に計算するが，本研究で開発するモデルは簡単のため気相と液相に速度差が無い
均質流を仮定する．支配方程式は基本的に式 4.1，4.2，4.6 と同じであるが，均
質流の仮定とともにいくつかの単純化を施している．支配方程式の導出と数値計
算方法は，富士総合研究所（1995），山村（2016），Thiagalingam et al. (2017)，
Yamamura et al. (2017)，Tonkin et al. (2021)を参考にした．基礎方程式の質量
保存式，運動量保存式，エネルギー保存式はそれぞれ以下のようになる．

∂ρmum

∂z
= 0 (4.18)

∂ρmu
2
m

∂z
= −∂P

∂z
− 1

2
Kfρm|um|um − ρmg (4.19)

∂ρmhmum

∂z
= 0 (4.20)

エネルギー方程式において，運動エネルギーと位置エネルギーは比エンタルピー
に比べて無視できるほど小さいため省略した．また，管内の流れにおいて孔壁を
通した地層中との熱交換も同様に無視し，等エンタルピー変化を仮定した．ρm は
平均密度であり，以下のように表す．

ρm = (1− SG)ρL + SGρG (4.21)

ρL および ρG は水と CO2 による混合流体の液相と気相の密度である．本研究では
液相中に溶解する CO2 の質量分率は，しかべ間歇泉の観測事実から 10−3–10−4 程
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度の値を考慮する．従って，液相において CO2 の割合は無視できるほど小さいた
め，CO2 の密度は水の密度で近似する．また，気相の密度は水蒸気と CO2 の密度
の和で表す．

ρG = ρH2O
G + ρCO2

G (4.22)

平均比エンタルピー hmは気相の質量分率と，気相および液相の比エンタルピーを
用いて以下のように表せる．

hm = (1− x)hL + xhG (4.23)

なお，本研究では CO2 の比エンタルピーを水のエンタルピーとして近似する．水
の状態方程式は，IAPWS-IF97（日本機械学会，1999）を用いて計算する．また，
CO2 の気相の密度は理想気体の状態方程式を用いる．水と CO2 の混合流体にお
ける飽和条件は，流体の全圧が水の飽和水蒸気圧と CO2 の分圧の和に等しくなっ
た場合で，以下のように表せる．

Ptotal = P sat
H2O

(T ) + PCO2

(
T,XCO2

L

)
(4.24)

PCO2 は CO2 の分圧で，ヘンリーの法則に基づいて以下のように表せる．

PCO2 = kHx
mol
CO2

(4.25)

xmol
CO2
は液相中における CO2 のモル分率である．kH はヘンリー定数であり，本研

究では Carroll (1991)による以下の式を用いて計算する．

kH = exp

(
−6.8346 + 1.2817× 104

T
− 3.7668× 106

T 2
+ 2.997× 108

T 3

)
(4.26)

水と CO2 の混合流体における気相の質量分率は以下のように求められる（詳細な
導出過程は Appendixに記した）．

x =
xCO2xH2O

xCO2 +XCO2
G (xH2O − xCO2)

(4.27)
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ここで，XCO2
G は気相中の CO2 の質量分率である．また，xCO2 および xH2O はそ

れぞれ CO2 と H2Oのクオリティであり，以下のように定義される．

xCO2 =0.5

[
XCO2

l (1 +XCO2
g )− 2XCO2

g

XCO2
g −XCO2

l

(4.28)

+
PCO2

KH

MCO2

MH2O

(
1−XCO2

tot

)
XCO2

g

(
1−XCO2

l

)
(XCO2

g −XCO2
l )XCO2

tot

(
1− PCO2

KH

)


− 0.5
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0.5

xH2O =
xCO2XCO2

l (1−XCO2
g )

xCO2XCO2
l (1−XCO2

g ) +XCO2
g (1−XCO2

l )(1− xCO2)
(4.29)

また，式 4.22と式 4.23を解くためには，xと SG の関係式が必要になる．本研究
では，気液二相流の均質流シミュレーションで広く用いられている以下の経験式
を用いる（Smith, 1969）．

SG =

1 +
ρg
ρl
ϕ

(
1

x
− 1

)
+

ρg
ρl
(1− ϕ)

(
1

x
− 1

)√√√√ ρl
ρg

+ ϕ
(
1
x
− 1
)

1 + ϕ
(
1
x
− 1
)


−1

(4.30)

ここで，ϕは通常 0.4が推奨されている．熱水の供給率は，ダルシーの法則に基づ
いて供給域の圧力 P と帯水層圧力 P∞ の差を用いて計算する．

uin =
2πkW

AµL log
L
r

(P∞ − P ) (4.31)

ここで，W と Lはそれぞれ帯水層の厚さと長さである．次に，管摩擦損失の項に
おけるKf は次のように表される（山村，2016; Yamamura et al., 2017）．

Kf =
λ

D
(4.32)
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ここで，Dは管の直径，λは管摩擦係数である．λはカルマンの式から以下のよう
に表される（中山，2011）．

λ =
1(

1.14 + 2 log D
ϵ

)2 (4.33)

ϵは管壁の絶対粗度である．上記の方程式を，有限差分法を用いて一次精度で離散
化する．管の下端では孔底圧力に従って式 4.31を用いて流速を与え，下端から上
端に向かって各グリッドで支配方程式を計算する．上端では圧力一定の境界条件
を与え，境界条件を満たさない場合は下端の圧力を修正して同様の計算を行い，境
界条件を満たすまで反復する．

4.5.2 計算条件
計算領域は長さ 50 m，半径 0.075 m の垂直管とし，0.1 m 間隔で離散化

する．管の最深部から熱水が供給され，管内を上昇する過程で減圧して沸点に
達した時点で発泡し，気液二相流として流動する状況を想定する．式 4.31 を用
いて下端の流入速度を計算する上で，帯水層の形状や浸透率などのパラメータ
を与える必要がある．本解析では，帯水層の長さ L を 50 m，幅 W を 5 m，浸
透率 k を 5.0 × 10−13 m2 と与えた．また，管上端の境界条件は大気圧として
Pa = 1.013× 105 Paを用いた．本解析では，Case 1として液相中の CO2 のモル
分率を 1.0× 10−4一定とし，供給熱水の温度を 105 oCから 110 oCまで 1 oC間隔
で変化させた場合と，Case 2として供給熱水の温度を 110 oC一定とし，液相中の
CO2 のモル分率を 1.0 × 10−4 から 2.0 × 10−4 まで 0.4 × 10−4 間隔で変化させた
場合の 2つの検証を行う．

4.5.3 計算結果と議論

4.5.3.1 供給温度を変化させた場合
Case 1の結果を Fig. 4.24 に示す．Fig. 4.24 において，左から順に圧力，

温度，気相飽和度，気相中の H2Oの質量分率，そして平均速度の空間分布を示し
ている．実線の色が明るいほど温度が高いことを示す．計算結果の一般的な特徴
として，熱水が上昇とともに減圧してある時点で発泡し，気相飽和度の増加に伴っ
て平均速度が増加する．また，気液二相領域では熱水は潜熱を放出するため浅部
にかけて温度が低下し，噴出口ではほぼ大気圧の沸点を示す．気相中の H2Oの質
量分率は気相体積分率が大きいほど 1に近づく．熱水温度を変化させたそれぞれ
の結果を比較すると，温度が高いほどより深部で発泡が始まり，噴出口における平
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均速度が大きくなる．また，発泡深度付近における気相中の H2Oの質量分率も温
度が高いほど高くなる傾向がある．

4.5.3.2 液相中の CO2 の質量分率を変化させた場合
Case 2 の結果を Fig. 4.25 に示す．プロットしている変数の順番は

Fig. 4.25 と同様で，実線の色が明るいほど液相中の CO2 質量分率が高いこと
を示す．Fig. 4.25を見ると，温度を変化させた場合と同様に，CO2 の質量分率が
高いほど発泡深度が深くなるとともに噴出口での平均速度が上昇するが，その上
昇率は供給温度を上昇させた場合よりも小さい．また，気相飽和度が高くなるほ
ど気相中の H2O質量分率はほぼ 1に近づくが，液相中の CO2 質量分率が高いほ
ど，発泡深度における気相中の H2Oの質量分率は低くなる．供給温度を上昇させ
た場合に比べて，気相飽和度の深さ方向の上昇率が低く，圧力の低下量が低いこと
がわかる．また，液相中の CO2 濃度が高いほど噴出口における温度が低くなって
おり，CO2 分圧が大きくなると同じ圧力条件において飽和条件を満たす飽和水蒸
気圧が小さくなるためと考えられる．

4.5.3.3 高温領域における噴出プロセスへの CO2 の寄与
以上の結果から，供給温度が 110 oC以上の高温条件であっても，気相飽

和度の高い領域において気相中は水蒸気が支配的であった．また，熱水温度が高
いほど気相中の水蒸気の割合は大きくなる傾向を示した．つまり，熱水温度が少
なくとも 100 oCを超える場合は，気相に対して CO2 の分圧よりも水の飽和蒸気
圧の方が著しく大きくなる．以上から，CO2 はより高圧条件での発泡を促進する
一方で，噴出の爆発性にほとんど寄与しないと結論づけられる．

ただし，今回のシミュレーションは定常流であり，かつ均質流を仮定して
いる．実際の間歇泉現象は当然非定常であり，気相飽和度や流量に応じて気液の
相対運動は変化するため，本計算で得られたパラメータの振る舞いは直接的に現
象を反映するわけではない．今後，T2Wellを拡張し高温領域にも適用することで
（e.g., Vasini et al., 2018; Doran et al., 2021），しかべ間歇泉や他の間歇泉のよう
な状況を想定したシミュレーションが行えるだろう．また，T2Well および本モデ
ルのシミュレーションは，気泡の発生に関して平衡条件を過程しており，不均質核
形成や非平衡のプロセスは考慮していない．実際には間歇泉の上昇経路の壁面は
粗く，また熱水中には不純物が含まれるため，気泡形成のサイトが多く存在する．
つまり，シミュレーションや理論計算で予想されるよりも気泡が発生しやすいと言
える．また，気泡が形成した後は気泡周囲の温度・圧力条件，そして CO2 濃度が
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変化することで，気泡と熱水との間で熱や質量，そして運動量の交換が生じ，気泡
半径は複雑に変化すると予想される（e.g., Brennen, 1995）．例えば，噴出の爆発
性が熱水温度の不均質性に影響される例（Toramaru and Maeda, 2013）や，噴出
の連続回数が不規則に変化する例（Eibl et al., 2020, 2021）も報告されており，よ
り複雑な気泡形成プロセスが噴出形態の多様性に関与していることが示唆される．
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4.6 第 4章のまとめ
• 帯水層および管路内の気液二相流シミュレーターである T2Well/ECO2Nを
用いて，単純な上昇経路を持つ間歇泉を対象に噴出プロセスの数値実験を実
施した．

• T2Well/ECO2Nは管路内の気液二相流について，ドリフトフラックスモデ
ルを用いることで気液の相対運動を計算できる．気液の相対運動を考慮する
ことは，間歇泉現象のような流動様式が急速に変化する非定常の噴出プロセ
スをモデル化する上で重要である．

• シミュレーションによって，特定の境界条件の組み合わせの場合に水と CO2

の減圧沸騰による間欠的な噴出を再現した．さらに，再現された噴出サイク
ルの典型的な特徴は，しかべ間歇泉や他の多くの間歇泉で見られる特徴とよ
く対応する．

• 噴出サイクルにおける気相中の水蒸気と CO2 の質量分率の時空間発展を調
べた結果，CO2 は発泡深度を下げる役割を持つ一方で噴出の爆発性にはほと
んど寄与しないことを明らかにした．

• T2Wellが適用できない 110 oC以上の高温領域における，CO2の噴出への寄
与を調べるために，定常の気液二相流シミュレーションモデルを構築した．
その結果，高温領域でも CO2 は噴出の爆発性に寄与しないことを示した．

• 帯水層条件や管の形状および大気条件を変化させ，噴出周期や噴出量などの
変化を調査した．静止水頭や浸透率の上昇は帯水層からの供給率を上昇さ
せるため，噴出周期は短縮する．また，気圧の上昇は沸騰を抑制することで
噴出量を減少させるため，結果として噴出周期は短縮する．これらの結果は
しかべ間歇泉における観測事実に基づく周期変化のメカニズムとよく整合
する．

• シミュレーションで得られた各パラメータの時空間変化に基づいて，噴出の
進展と停止を支配する物理モデルを提案した．噴出は浅部の温度勾配が高い
領域において発泡が促進される self-enhancing process と，深部の温度勾配
が低い領域において発泡が抑制される self-limiting process が重要であると
考えられる．
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Table. 4.1: 支配方程式の変数．
Parameter Description Unit

A wellbore cross-sectional area m2

CR specific heat of the rock J kg−1K−1

C0 profile parameter –

F mass or heat flux (kg, J) s−1m−2

f Fanning friction coefficient –

g graviational acceleration m s−2

h specific enthalpy J kg−1

j volumetric flux m s−1

k absolute permeability m2

kr relative permeability –

K smooth function of drift velocity –

n normal vector on surface –

P pressure Pa

q sinks and sources (kg, J) s−1

q
′′

wellbore heat loss/gain per unit length J/s

S saturation –

SG gas phase saturation –

t time s

T temperature oC

u velocity m s−1

uc characteristic velocity m s−1

ud drift velocity m s−1

uG gas phase velocity m s−1

uL liquid phase velocity m s−1

U specific internal energy J kg−1

Vn subdomain of the flow system m3

X mass fraction –

z along-wellbore coordinate m
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Table. 4.2: 支配方程式の変数（続き）．
Parameter Description Unit

Γ perimeter of the cross-section m

Γn closed boundary surface of Vn m2

γ a quantity caused by slip between the two phases kg s−2 m−1

θ incline angle of the wellbore –

λ thermal conductivity W m−1K−1

µ viscosity Pa s

ρ density kg m−3

ρG gas phase density kg m−3

ρL liquid phase density kg m−3

ρm mixture density kg m−3

ρ∗m profile-adjusted average density kg m−3

ρR grain desity of the rock kg m−3

ϕ porosity –

Subscripts

β fluid phase

e energy

G gas

k component

L liquid

m mass

R rock
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Table. 4.3: 管および帯水層に使用した物性値，また使用した相対浸透率と毛細管
圧力の関数．

Wellbore Parameters

Roughness 4.78× 10−5 m

Heat conductivity 2.51

Reservoir

Porosity 0.2

Rock grain density 2600 kg m−3

Permeability 5× 10−13 m2

Specific heat 920 J kg−1 K−1

Heat conductivity 2.51 W m−1 K−1

Pore compressibility 1× 10−10 Pa−1

Relative permeability fucntion

van Genuchten-Mualenm model [0.457, 0.30, 1.0, 0.05]

Capillary Pressure function

van Genuchten function [0.457, 0.14, 5.105× 10−5, 1.0× 10−11, 1.0]
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Table. 4.4: 基本モデルおよび検証モデルで使用したパラメータの値．
Parameters Base model Test model

Hydraulic head above surface (m) 3.0 1.0, 5.0

Permeability (m2) 5.0× 10−13 4.0× 10−13, 6.0× 10−13

Conduit radius (m) 0.075 0.05, 0.10

CO2 mass fraction 2.0× 10−4 1.8× 10−4, 2.2× 10−4

Barometric pressure (Pa) 1.013× 105 1.005× 105, 1.020× 105

Water temperature (oC) 105 104.7, 105.3
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Fig. 4.1: 計算領域の模式図．(a) 全体図．(b) 管周辺（（a）の破線で囲まれた部
分）の拡大図．
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Fig. 4.2: 基準モデルのシミュレーションの結果．(a) 噴出口における液相流量（青
線）と気相流量（橙線），(b) 噴出口における各噴出サイクルの液相流量の最大値
（青線）と気相流量の最大値（橙線），(c) IBE．
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Fig. 4.3: 基準モデルのシミュレーション結果における，7000–13000 秒の (a) 圧
力，(b) 気相飽和度，(c) 温度の時空間変化．深さ 0–15 mまでの範囲をプロット
している．
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Fig. 4.4: (a) 圧力，(b) 気相飽和度，(c) 温度の時空間変化（Fig. 4.3の 8200–8700

秒を抽出した）．
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Fig. 4.5: (a) 液相流量，(b) 気相流量，(c) 圧力，(d) 気相飽和度，(e) 温度，(f)

各相速度，の時間変化．(a)中の RC，OF，EP はそれぞれ水位回復期間，湧出期
間，そして噴出期間を示す．
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Fig. 4.6: (a) 気相飽和度と (b) 気相中における水の質量分率の時間変化．(b)は気
相飽和度が 0より大きい領域のみプロットした．
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Fig. 4.7: 基準モデルの 8440–8521秒の期間におけるシミュレーション結果．左か
ら圧力，温度，気相飽和度，気相中の水の質量分率，液相流量，液相速度の深さ分
布を示す．実線の色は時間変化に対応する．
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Fig. 4.8: 基準モデルの 8440–8523秒の期間におけるシミュレーション結果．各パ
ネルの変数は Fig. 4.7と同様である．
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Fig. 4.9: 基準モデルの 8440–8524秒の期間におけるシミュレーション結果．各パ
ネルの変数は Fig. 4.7と同様である．
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Fig. 4.10: 基準モデルの 8440–8526 秒の期間におけるシミュレーション結果．各
パネルの変数は Fig. 4.7と同様である．
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Fig. 4.11: 基準モデルの 8440–8530 秒の期間におけるシミュレーション結果．各
パネルの変数は Fig. 4.7と同様である．
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Fig. 4.12: 基準モデルの 8440–8532 秒の期間におけるシミュレーション結果．各
パネルの変数は Fig. 4.7と同様である．
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Fig. 4.13: 基準モデルの 8440–8533 秒の期間におけるシミュレーション結果．各
パネルの変数は Fig. 4.7と同様である．Fig. 4.7–Fig. 4.12 までとカラースケール
が異なることに注意する．
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Fig. 4.14: 各入力変数に対する出力変数による感度係数の値．左から，静止水頭，
浸透率，管の半径，液相における CO2 の質量分率，大気圧，そして温度の結果を
示している．
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Fig. 4.15: 静止水頭を変化させた時の出力変数の変化．(a) 液相の総噴出量と最大
流量の関係，(b) 液相の総噴出量と周期の関係，(c) 深さ 15 mにおける液相流量
の時間変化．
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Fig. 4.16: 浸透率を変化させた時の出力変数の変化．(a) 液相の総噴出量と最大流
量の関係，(b) 液相の総噴出量と周期の関係，(c) 深さ 15 mにおける液相流量の
時間変化．
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Fig. 4.17: 管半径を変化させた時の出力変数の変化．(a) 液相の総噴出量と最大流
量の関係，(b) 液相の総噴出量と周期の関係，(c) 深さ 15 mにおける液相速度の
時間変化．
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Fig. 4.18: 液相中の CO2 質量分率を変化させて時の出力変数の変化．(a) 液相の
総噴出量と最大流量の関係，(b) 液相の総噴出量と周期の関係，(c) 温度および気
相飽和度の深さ分布．
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Fig. 4.19: 大気圧を変化させた時の出力変数の変化．(a) 液相の総噴出量と最大流
量の関係，(b) 液相の総噴出量と周期の関係，(c) 気相の総噴出量と最大流量の関
係，(d) 気相の総噴出量と周期の関係，(e) 温度および気相飽和度の空間分布．
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Fig. 4.20: 熱水温度を変化させた時の出力変数の変化．(a) 液相の総噴出量と最大
流量の関係，(b) 液相の総噴出量と周期の関係，(c) 気相の総噴出量と最大流量の
関係，(d) 気相の総噴出量と周期の関係，(e) 温度および気相飽和度の空間分布．
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Fig. 4.21: 供給温度を 100 oC，液相の CO2 濃度を変化させた場合の気相飽和度お
よび温度の計算結果．
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Fig. 4.22: 異なる熱水温度の値を用いて計算した場合の (a) 温度と気相飽和度の深
さ分布と (b) 噴出口における液相の質量流量，そして異なる静止水頭と浸透率の
値を用いて計算した場合の (c) 温度と気相飽和度の深さ分布と (b) 噴出口におけ
る液相の質量流量．
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Fig. 4.23: ECO2Nと ECO2N V2.0を用いたシミュレーションで得られた (a) 気
相飽和度および (b) 混合密度の比較．実線が ECO2の結果，点線が ECO2N V2.0

の結果を示す．
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Fig. 4.24: Case 1の計算結果．左から圧力，温度，気相飽和度，気相中の H2Oの
質量分率，平均速度である．色が黒から橙になるほど供給温度が 110–115 oCまで
1 oCずつ高くなる．
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Fig. 4.25: Case 2の計算結果．左から圧力，温度，気相飽和度，気相中の H2Oの
質量分率，平均速度を示す．色が黒から橙になるほど液相中の CO2 モル分率が
1.0× 10−4–2.0× 10−4 まで 0.2× 10−4 ずつ高くなる．
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第 5章

全体を通しての議論

本章では，本研究から明らかになった点と未解決な点を整理し，新たな課
題や今後の研究の方向性について述べる．

5.1 間歇泉の噴出プロセスにおける熱水供給系の役割
本研究の結果から，しかべ間歇泉の噴出のトリガーは上昇駆動型の減圧沸

騰モデルで説明できることがわかった．また，熱水中の CO2 は沸騰深度を下げる
役割をもち，管周辺の帯水層内でも発泡が生じることで，熱水の管内への過剰供給
が引き起こされていると示唆された．T2Well/ECO2N を用いたシミュレーショ
ンでは，管内において発泡の進展と抑制が働くことで間欠的な噴出が再現された
が，過剰供給の再現には至らなかった．これまで，上昇駆動型減圧沸騰モデルが
想定される間歇泉では，主に上昇経路内部の物理プロセスに焦点が当てられたが
（Kieffer, 1984; 福富, 1942a, 1942b, 1942c），実際にはバブルトラップモデルのよ
うに，上昇経路周辺の亀裂や空隙内でも発泡が生じることで噴出プロセスに関与
する間歇泉も多い可能性がある．例えば，鬼首間歇泉は管の体積が約 0.1 m3 であ
るのに対して噴出量は約 0.4 m3 と推定されており，地下に存在するチャンバーも
噴出に関与すると解釈されている（Nishimura et al., 2006）．鬼首間歇泉で噴出後
の水位低下量は観測されていないが，噴出期間において熱水が 1秒以下の周期で
噴出する特徴を利用した周波数解析から，水位は約 5 m低下すると推測されてい
る（手嶌・西村，2021）．このことから，鬼首間歇泉においても噴出時は高い供給
率で管内に熱水が供給されていると考えられ，しかべ間歇泉と類似した特徴を持
つと言える．Nishimura et al. (2006) は長い噴出と短い噴出で傾斜ベクトルの方
向の変化が著しく異なるという観測事実から，少なくとも 2つのチャンバーが関
与すると推定している．しかべ間歇泉では噴出の長さに関わらず，傾斜ベクトル
の傾向はほぼ同じであるため（Fig. 3.32），観測された傾斜変動は噴出サイクルを
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通して同一の圧力源における変動を反映していると考えられる．一方で，傾斜変
動の時間関数の特徴から，噴出時には地下の圧力源でさらに増圧することが示唆
されている（2.5.3節，2.6.5節，Fig. 2.9，Fig. 2.10）．この要因については，帯水
層内での発泡と噴出に伴う圧力変動による rectified diffusionが寄与する可能性を
指摘しているが，帯水層内で発泡が進展することで生じる力学過程については，本
論文では未解決な部分を残している．

上昇経路以外の供給系が噴出プロセスに関与することで，多様な力学現象
が生じ得る．例えば，Old Faithful Geyser では水位回復期間において約 1 Hzの
圧力振動が観測されており（Kedar, 1996; Vandemeulebrouck et al., 2013），バブ
ルトラップ内の水蒸気層がバネのように振る舞うことで引き起こされると室内実
験と理論計算から示唆されている（Rudolph et al., 2017, 2018）．また，El Jefe

geyser では水位回復期間末期に約 1–2 Hz の圧力振動が観測され，バブルトラッ
プから放出された水蒸気の凝縮と解釈されている（Munoz-Saez et al., 2015a）．
このような複雑な熱水供給系と噴出プロセスとの関係をより詳細に理解するため
に，供給系の 3次元構造と気泡発生の時間発展の推定を試みる研究が増えてきた
（Vandemeulebrouck et al., 2013; Wu et al., 2017, 2019, 2021; Eibl et al., 2021;

Ciraula et al., 2023a, 2023b）．しかべ間歇泉では海に近く，周辺がよく整備され
た環境であるため，地震観測を行う場合にはノイズの影響が大きくなると予想さ
れ，上記のような研究を実施するのは難しいと思われるが，例えば，傾斜計や広帯
域地震計を用いて多点で地盤変動を観測し，圧力源の位置や圧力変化の時間発展
を追跡することで，気泡発生を伴う地下での力学過程の理解に繋がるかもしれな
い（Ardid et al., 2019）．

5.2 間歇泉が存在する水理学的特徴について
しかべ間歇泉が間歇泉として存在する一方で，約 50 m離れた位置にある

蒸し釡は定常沸騰泉である．同じ熱水起源を持つと思われる場合でも表面現象が
大きく異なることは，火山地域における熱水放出現象ではよく見られるが，その
メカニズムについて定量的な理解は得られていない．例えば，しかべ間歇泉と蒸
し釡の大きな違いは静止水頭の高さであり，しかべ間歇泉では GL + 3–4 mと推
定された一方で，蒸し釡では GL+ 12.5 mと報告されている（アクアジオテクノ，
2014）．すなわち，蒸し釡はしかべ間歇泉よりも高い熱水供給率を持つために，噴
出が定常状態になり得ると定性的には解釈できる．しかし，熱水放出現象の多様性
を決める要因は供給率だけでなく，上昇経路の形状や熱水温度，供給源の深さ，複
数の供給源の存在なども重要である（e.g., Namiki et al., 2016; Brandenbourger
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et al., 2019; Reed et al., 2021）．本研究では熱水放出現象の多様性，特に間歇泉
の発生条件について定量的に理解するには至っていないが，これまでの先行研究
で得られた知見を整理することで，間歇泉の発生に関わる水理学的な特徴を考察
する．

これまで，バブルトラップや帯水層などの熱水供給源の深さが推定され
た間歇泉がいくつか存在する（e.g., Vandemeulebrouck et al., 2013; Wu et al.,

201; 2019, 2021; Eibl et al., 2021; Tsuge et al., 2023）．Reed et al. (2021) は
いくつかの間歇泉について，供給源の深さと噴出高に正の相関があることを示
した．また，供給源には飽和温度の熱水が存在し，等エンタルピー条件で噴出す
ると仮定して，供給源の深さと噴出高の関係を定式化し，理論的な説明を試みた
（Reed et al., 2021）．ここで，供給源の深さに着目すると，これまで報告されてき
た間歇泉の多くは，供給源が地表面から数 10 mの深さの範囲内に推定されている
（Vandemeulebrouck et al., 2013; Ardid et al., 2019; Wu et al., 2017, 2019, 2021;

Eibl et al., 2021; Tsuge et al., 2023）．また，いくつかの間歇泉では上昇経路内の
熱水温度が測定されている（Kieffer, 1984; Hutchinson et al., 1997; Munoz-Saez

et al., 2015a, b; Kiryukhin, 2016; Walter et al., 2020; Tsuge et al., 2023）．そこ
で，熱水温度と熱水が存在する深さとの関係を調べるために，上昇経路内の観測が
実施された間歇泉について，熱水温度が測定された深度に対して熱水温度と大気
圧の沸点との差をプロットした（Fig. 5.1）．観測値のうち最高温度を示した値と
その時の深さをプロットしている．また，熱水温度については，場所によって大
気圧が異なるため，温度の絶対値とその地域の沸点との差を示した．なお，使用
したデータは Table. 5.1 にまとめた．Table. 5.1 には地震のアレイ観測や地盤変
動観測から推定された供給源の深さと，上昇経路内部で熱水温度を測定した深さ
を別に示している．Fig. 5.1を見ると，熱水温度は少なくとも大気圧の沸点よりも
5 oC 以上高く，深さと温度は正の相関を示すことがわかる．また，Fig. 5.1 中の
バブルの大きさは噴出高に対応し，深さと温度に対応して大きくなる傾向が認め
られ，Reed et al. (2021)の結果とほぼ整合する．以上の結果から，間歇泉が存在
するために必要な熱水供給系として，大気圧の沸点を十分に超える熱水が地表面
下の数 10 mまで上昇するような状況が考えられる．さらに，多くの間歇泉では噴
出前に熱水の湧出や preplay が見られ，噴出を駆動する上で重要な役割を持つと
考えられている（e.g., Kieffer, 1984; Karlstrom et al., 2013; Munoz-Saez et al.,

2015a）．湧出や preplay が生じるためには水面が噴出口付近まで上昇する必要が
あるが，いくつかの間歇泉で推定された静止水頭の高さは，地表面から数 m の範
囲内に集中する（Shteinberg et al., 2013; Munoz-Saez et al., 2015a, b; Tsuge et
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al., 2023）．すなわち，静止水頭が低すぎると熱水が地表に到達できなくなるが，
反対に高すぎると供給率が高くなって鹿部温泉の蒸し釡のように定常噴出になる
可能性があり，間歇泉になるためには静止水頭が地表面付近に留まる必要がある
と考えられる．

地熱地域において数多く存在する熱水放出現象のうち限られたものが間歇
泉になる理由について，これまで明快な説明は得られていない（e.g., Munoz-Saez

et al., 2015a, b; Hurwitz and Manga, 2017）．しかし，上記で述べたとおり，間歇
泉には熱水供給条件について，いくつかの共通点が存在することがわかった．間
歇泉が存在しえる条件をより詳細に制約するためには，間歇泉だけでなく周辺の
噴気や温泉についても調査を行い，それらの水理学的特徴を比較する必要がある
と考えられる．

5.3 噴出周期の多重モード発生の理解に向けて
しかべ間歇泉では，期間 IIでは二重周期，期間 IVでは三重周期など，単

純周期だけでなく様々な多重モードが観測された（Fig. 3.4, Fig. 3.5, Fig. 3.6）．
また，特徴的なのは，噴出間隔の時間発展のパターンが規則的に繰り返される点
である（e.g., Fig. 3.5c, Fig. 3.6e）．これまで報告されてきた間歇泉は時間予測型
の系と考えられてきたが（Nishimura et al., 2006; Toramaru and Maeda, 2013;

Eibl et al., 2020），しかべ間歇泉で見られる多重周期は，時間予測型の系であると
同時に噴出量予測型であることも示唆する，極めて珍しい観測事例と言える．

噴出周期の不安定なモードや，特徴的なモードを示す間歇泉は他にも多く
報告されている．例えば，Old Faithful Geyserや Lone Star Geyserは bimodalな
噴出周期を示す（Rinehart, 1969; O’hara and Esawi, 2013; Namiki et al., 2016）．
また，Daisy Geyserも 2005年–2007年の期間で顕著に bimodalなモードを示した
（Hurwitz et al., 2014）．鬼首間歇泉は規則的な間隔で噴出する場合もあれば，短い
間隔と長い間隔が入り混じる不安定なモードを生じる場合もあり，噴出プロセスに
は少なくとも 2つ以上のチャンバーが関与していると解釈されている（Nishimura

et al., 2006）．El Cobreloa geyserは約 14分間隔で小規模な噴出を，約 1時間 40

分間隔で大規模な噴出を繰り返しており，深部の熱水溜まりで沸騰し気泡が上昇す
ることで小規模な噴出を引き起こし，小規模な噴出によって暖められた浅部の上
昇経路内の水が沸騰することで大規模な噴出を生じると考えられている（Namiki

et al., 2014）．また，El Cobreloa geyserは 2014年の観測時に新たに出現した El

Cobresal geyser および Mud Volcanoと地下で水理的に接続しており，それらの
相互作用によって噴出周期が変化すると推測された（Munoz-Saez et al., 2015b）．

182



Strokkur Geyser は単発の噴出から最大 6 回連続の噴出を生じ，一つのバブルト
ラップから放出された気泡が上昇経路を上昇する途中で分裂することで連続噴出
を引き起こすと考えられている（Eibl et al., 2020, 2021）．上記のように，噴出周
期の多様なモードの発生は，複数のチャンバーやバブルトラップの存在，他の間
歇泉や温泉などとの相互作用によって解釈される場合が多い（Nishimura et al.,

2006; Namiki et al., 2014; Munoz-Saez et al., 2015b; Eibl et al., 2020, 2021）．室
内実験の観点からは，複数のフラスコを接続したり，フラスコとフラスコに冷水を
供給するチューブとの間で熱交換が生じたりすると，噴出間隔が変動することが
示唆されている（Honda and Terada, 1906; 吉田，2011; Brandenbourger et al.,

2019）．また，上昇経路にバブルトラップを接続することで小規模な噴出や大規模
な噴出などを引き起こしたり（Adelstein et al., 2014），フラスコ内の温度の不均
質性が噴出様式に影響を与えたりする（Toramaru and Maeda, 2013）．数値計算
の観点からは，熱水中に不純物の存在を考慮することで不規則な噴出間隔の発生
を再現している（Landa and Vlasov, 2007, 2009）．

しかべ間歇泉では，多重モードの発生は管内のスケール析出に伴う部分的
な閉塞によって引き起こされた可能性が示唆された（3.5.5節）．しかしながら，上
昇経路の部分的な閉塞を取り入れて噴出間隔の多様なモードの発生をモデル化し
た研究は存在しない．上昇経路が部分的に閉塞すると，上昇する熱水の一部が閉
塞部によってフォールバックしたり，閉塞部分周辺の圧力分布に不均質が生じる
ことで流動状態や相変化のプロセスが変化したりすると考えられる．上記のよう
な現象を理解するためには，フラスコとガラス管を用いた水の間欠噴出の再現実
験から検証したり，3.5.5節で提案したように，いくつかの物理プロセスを単純化
した数理モデルを構築し，幅広い条件でモデルの振る舞いを調べたりするといっ
たアプローチが考えられる．管の形状変化に伴う流動プロセスへの影響や，噴出
サイクルの多様性を支配する物理メカニズムを理解できれば，間歇泉の噴出ダイ
ナミクスだけでなく，噴出の規模を決定する物理的背景について示唆を得られる
と期待される．

また，この研究で得られる知見は，火山噴火において生じる様々な周期的
現象を支配する物理素過程とも関連する可能性がある．例えば，ストロンボリ式
噴火において，噴出物の一部による火口の詰まりや，高粘性マグマのプラグ形成
が，噴火の爆発性やその後の噴火様式を変化させると指摘されている（e.g., Del

Bello et al., 2015; Capponi et al., 2016）．実際にはマグマでは結晶化や脱ガスに
伴う粘性変化など，間歇泉とは異なる物理過程が想定されるが，火道の形状変化に
よる火道内圧力および気泡形成プロセスの変化が流動状態に与える影響という点
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で共通点を見出すことができるかもしれない．
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Fig. 5.1: 上昇経路内において熱水温度が測定された深さと熱水温度との関係．温
度は測定温度と大気圧での沸点との差を示している．バブルの大きさは噴出高を
示す．
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第 6章

結論

• しかべ間歇泉で地上観測および管内の観測を行うことによって，熱水供給条
件と上昇経路内の熱力学・流体力学プロセスについて明らかにした．

• しかべ間歇泉の熱水供給域は噴出口から 20 m以深に存在し，熱水供給プロ
セスはダルシー流でよく説明できることがわかった．

• 管内の映像観測から，噴出路に管浅部だけでなく深部でも急速に発泡が進展
する様子を捉えることに成功した．また．化学分析と熱力学的な検討から，
熱水中に溶解する CO2 がその分圧によって飽和温度を下げることで管深部
の発泡に寄与するとわかった．

• 噴出路には管周辺の帯水層における亀裂や空隙内でも気泡の発生と膨張が生
じることで，管内への熱水の過剰供給を引き起こしている可能性がある．

• しかべ間歇泉の噴出の駆動プロセスは上昇駆動型の減圧沸騰モデルで説明で
きるが，帯水層内における気泡の形成と膨張によって管内への過剰供給を生
じ，噴出強度の維持に寄与する点で，バブルトラップモデルの側面を持つ．

• しかべ間歇泉における約 4年間の観測データを用いて，噴出周期の特徴や時
間変化の傾向を様々な時間スケールで調査した．その結果，短期的には噴出
周期は海洋潮位や気圧変化に影響され，長期的には帯水層パラメータの影響
を受けることが示唆された．

• しかべ間歇泉の概念モデルに基づいて噴出周期の数理モデルを構築した．数
理モデルに基づいた解析によって，長期的な噴出周期の時間変化を説明する
静止水頭および浸透率の変化量を推定した．

• 管路および帯水層の気液二相流シミュレーターである T2Well/ECO2Nを用
いて，特定の境界条件の組み合わせの場合に水と CO2 の減圧発泡による間
欠的な噴出を再現した．

• シミュレーションによって，しかべ間歇泉で見られる噴出サイクルの典型的
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な特徴をよく再現したとともに，推定した噴出ダイナミクスや周期変化メカ
ニズムの妥当性を支持した．

• シミュレーションで得られたパラメータの時空間発展に基づいて，噴出の進
展と停止を支配する物理メカニズムを提案した．

• 本研究の結果と先行研究で得られた知見を整理し，地熱地域において間歇泉
が発生し得る水理学的特徴について議論した．
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Appendix 水と CO2による気相質量分率
の導出

4.5.1 節における式 4.27 の導出過程を示す．導出方法は主に Thia-

galingam et al. (2017)に基づいている．
まず，水と CO2 の混合流体において，飽和圧力は式 4.24のように水の飽

和蒸気圧と CO2 の分圧の和で表せる．

Ptotal = P sat
H2O

(T ) + PCO2

(
T,XCO2

L

)
(A.1)

ここで，P sat
H2O
は水の飽和蒸気圧，PCO2 は CO2 の分圧である．XCO2

l は液相に含
まれる CO2の質量分率であり，ヘンリーの法則を用いて以下のように計算できる．

XCO2
l =

PCO2

kH
MCO2

PCO2

kH
MCO2 +

(
1− PCO2

kH

)
MH2O

(A.2)

ここで，MH2O とMCO2 はそれぞれ H2Oと CO2 の分子量である．気相中の CO2

の質量分率はドルトンの法則から以下のようになる．

XCO2
g =

PCO2

P
(A.3)

また，液相中の水の質量分率は

XH2O
l =

mH2O
l

mH2O
l +mCO2

l

(A.4)

と定義できるため，同様に液相中の CO2 の質量分率は

XCO2
l =

mCO2
l

mH2O
l +mCO2

l

(A.5)

と表せる．よって，
mH2O

l

mCO2
l

=
XH2O

l

1−XH2O
l

=
XH2O

l

XCO2
l

(A.6)
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同様にして以下の関係を得る．
mH2O

g

mCO2
g

=
XH2O

g

XCO2
g

(A.7)

式 A.6 と式 A.7 を組み合わせることによって，

mH2O
l

mH2O
g

=
mCO2

l

mCO2
g

XH2O
l

XCO2
l

XCO2
g

XH2O
g

(A.8)

次に，CO2 のクオリティは

xCO2 =
mCO2

g

mCO2
g +mCO2

l

=
1

1 +
m

CO2
l

m
CO2
g

(A.9)

と定義できるため，これを用いてmCO2
l /mCO2

g に (1− xCO2)/xCO2 を代入すると，
式 A.8 は以下のように変形できる．

mH2O
l

mH2O
g

=
1− xCO2

xCO2

1−XCO2
l

XCO2
l

XCO2
g

1−XCO2
g

(A.10)

ここで，水蒸気のクオリティは CO2 のクオリティと同様に以下のように定義さ
れる．

xH2O =
mH2O

g

mH2O
g +mH2O

l

=
1

1 +
m

H2O
l

m
H2O
g

(A.11)

式 A.8 を式 A.11 に代入することによって，水蒸気のクオリティは以下のように
修正できる．

xH2O =
xCO2XCO2

l (1−XCO2
g )

xCO2XCO2
l (1−XCO2

g ) +XCO2
g (1−XCO2

l )(1− xCO2)
(A.12)

次に，CO2 のクオリティをヘンリーの法則から導出する．

PCO2

KH

=

GCO2(1−xCO2)
MCO2

GCO2(1−xCO2)
MCO2

+
GH2O(1−xH2O)

MH2O

(A.13)

ここで，GCO2 と GH2O はそれぞれ総 CO2 質量流量，総 H2O質量流量である．こ
れらは水と CO2 の混合流体の質量流量 Gに関連して，CO2 の総質量分率（液相
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および気相中）XCO2
tot を用いて GCO2 = XCO2

tot Gと GH2O = (1 −XCO2
tot )Gと表せ

ることを利用して，式 A.12 は以下のように修正できる．

PCO2

KH

=

X
CO2
tot (1−xCO2)

MCO2

X
CO2
tot (1−xCO2)

MCO2
+

(1−X
CO2
tot )(1−xH2O)
MH2O

(A.14)

式 A.12 の水蒸気のクオリティを代入すれば，以下のような xCO2 に関する二次方
程式を得る．

(
xCO2

)2
+ xCO2

[
XCO2

l

(
1 +XCO2

g

)
− 2XCO2

g

XCO2
g −XCO2

l

+
PCO2

KH

MCO2

MH2O

(
1−XCO2

tot

)
XCO2

g

(
1−XCO2

l

)
(XCO2

g −XCO2
l )XCO2

tot

(
1− PCO2

KH

)


+

1−
PCO2

KH

MCO2

MH2O

(
1−XCO2

tot

)
XCO2

tot

(
1− PCO2

KH

)
×

XCO2
g

(
1−XCO2

l

)
XCO2

g −XCO2
l

= 0 (A.15)

上式を解くと，以下の解が得られる．

xCO2 =0.5

[
XCO2

l (1 +XCO2
g )− 2XCO2

g

XCO2
g −XCO2

l

+
PCO2

KH

MCO2

MH2O

(
1−XCO2

tot

)
XCO2

g

(
1−XCO2

l

)
(XCO2

g −XCO2
l )XCO2

tot

(
1− PCO2

KH

)


− 0.5

{[
XCO2

l (1 +XCO2
g )− 2XCO2

g

XCO2
g −XCO2

l

+
PCO2

KH

MCO2

MH2O

(
1−XCO2

tot

)
XCO2

g

(
1−XCO2

l

)
(
XCO2

g −XCO2
l

)
XCO2

tot

(
1− PCO2

KH

)
2

−4
XCO2

g

(
1−XCO2

l

)
XCO2

g −XCO2
l

1−
PCO2

KH

MCO2

MH2O

(
1−XCO2

tot

)
XCO2

tot

(
1− PCO2

KH

)


0.5

(A.16)
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総クオリティは以下のようになる．

x =
mH2O

g +mCO2
g

mH2O
g +mH2O

l +mCO2
g +mCO2

l

=
mCO2

g

(
1 +

m
H2O
g

m
CO2
g

)
(

m
H2O
g +m

H2O
l

m
CO2
g +m

CO2
l

+ 1

)(
mCO2

g +mCO2
l

)
=

xCO2

X
H2O
g

1
xH2O

m
H2O
g

m
CO2
g +m

CO2
l

+ 1
(A.17)

ここで，
mH2O

g

mCO2
g +mCO2

l

= xCO2
mH2O

g

mCO2
g

= xCO2
XH2O

g

1−XH2O
g

(A.18)

の関係を代入すれば，

x(z) =
xCO2xH2O

xCO2 +XCO2
g (xH2O − xCO2)

(A.19)

と求められる．
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