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序文

昔から人々は夜空を仰いでは,様々な空想を巡らしてきた.夜空にまたたく星々はとき

には神々の化身であり,崇拝の対象であったりした･古代の人々の描いた空想は神話や星

占いなどの形として現在まで戎っている.日本でも月見のときにr月には兎が住んでいて

もちつきをして■いるJという話をだれでも一皮は聞かされたことがあるであろう.科学が

進歩し,天捧望遠鏡力嘆明されると･それまで神秘的な対象であった星空が科学的研究の

対象になった･しかし,太陽系の金星や火星などの惑星がいっからどのようにして太陽の

まわりをまわるようになったかは･人類が宇宙飛行をする時代になるまでほとんど空想の

域をでていなかった･ 1960年代になって,宇宙船による惑星探査が活発に行われ,それま

で天文学者にゆだねられていた惑星の研究が地球科学者が参加できる研究対象となり,戟

々の太陽系に関する知歳が飛躍的に増加した.こうして惑星に関する知識が増加するにつ

れて,惑星地球という言葉で象徴されるように地球も金星や火星と同じく太陽のまわりを

まわる一つの惑星に過ぎないという認識が広くいきわったった.また,地球以外の惑星に

は, 40億年以上も古い地殻が保存されていることから,他の惑星の地殻の姿から,誕生し

た当時の地球の姿を読み取ろうという惑星進化の比較惑星学的検討や月から持ち帰られた

岩石や,いん石の研究の進歩とあいまって,太陽系の形成がどのようであったかを実証的

に調べることが可能になった･ソ連のSafronovは誕生してまもない原始太陽をとりまいた

円板状の星票から固体粒子が凝固し,それらが衝突を繰り返しながら成長して,萌在のよ

うな惑星ができるというシナリオを定量的に扱った.以後,多くの研究者をおおよそSafr

onovのシナリオにもとづいて惑星の形成過程をさらに精密なものにしようとしている.本

研究もそれらの一つと見なすことができる.本研究の対象である地球の初期史については

証拠である地質学的データが乏しいため,現在の姿から過去を探る作業を初期状態から出

発して物理･化学法則をたよりにその進化を追跡するという2つのアプローチをおこなっ

て,両者をうまくつなぎあわせることによって,絵合的で統一的な惑星進化の1モデルを

作り上げようと努めた･本論文を通じて,それぞれの章の関連が明瞭でなく,佃々の問題

の寄せ集めに過ぎないとすれば,それは著者の認識不足に由来するものであろう.将来,

地球科学,惑星科学の進歩によって,地球や惑星科学の様々な分野の研究が惑星進化とい

う視点から再編成される時が来るであろう.地球や惑星の歴史は,それらがそれぞれユニ

ークである点で,味わい深く,壮大である.
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第1章 はじめに

地球や惑星は原始太陽系星雲のなかをケプラー運動していた多数の故惑星が衝突合体し

て形成されたと考えられている.故惑星の衝突による地球の成島 誕生して間もない頃起

こった軌 マントル,地穀,大気 海洋の形成,そしてその後の45億年の進化がどのよ

うであったかを定量的に考察し,地球の誕生から賓在までの進化の姿を統一的に理解する

ために,重要な問題をいくつか扱った.本研究で扱った問題は2つのグループに分けるこ

とができる.一つは原始太陽系星雲の故惑星系の初期状慧を与え,原始太陽系星雲の造化

をおいかけることによって,零在の惑星系に至る筋道を明らかにしようというもので,他

の一つは零在の太陽系の安から地球や惑星の歴史を過去にさかのぽるアプローチである.

地球や惑星の形成や進化を支配する要因にはいろいろあるが,なかでも箇捧一団体の衝

突萌象は最も重要なものであり,地球や惑星の進化に及ぼした影響は測り知れない.しか

し,原始太陽系星雲でおこったとされる比較的低速度の衝突零象の研究はこれまでほとん

ど行われていなかった.我々は美顔的に衝突零象を解明する目的で,低速度衝突銃を製作
l

し,石美観氷,岩石,金属など惑星碍成物質を標的として様々な条件下で実演を行った

(弟3章).石英砂をもちいたクレーター形成実演の結果を解析することによって,衝突

賓象を記述する上で最も重要な'衝突の実効エネルギー'というパラメータを得た.これ

は衝突によって発生する衝撃波の圧力に弾丸の体看をかけたものでエネルギーの次元をも

っている.衝突の実効エネルギーは,低速度の衝突では弾丸の運動量に比例し,高速度の

衝突では弾丸の運動エネルギーに比例する.衝突の実効エネルギーをもちいることによっ

て,クレーターの形成や衝突萌象の一般的なスケーT)ング月Tlを導くことに成功した.これ

らのスケーT)ング則をもちいて故惑星の衝突による地球の成長過程や初期史を解明する研

究をおこなった.

弟4章では,故惑星のケプラー運動と相互の衝突による故惑星のすイズ分布,速度分布

の進化の研究の賀状をまとめ,第3章のスケー7)ング劇を用いて故惑星の成長のシミュレ

ーションを行った.解くペき方程式は次のようである

十

d])(m,I)

dE

(与thenumber o[partic王es o[mass m′ and m.I m'

involved in
coHJ'sions)I(probabi]i(y or aggregation)

number or rragmen(s o[mass m resul(ing from collisions o[
larger bodies

number o[particles o[ mass m involved in collisions with particles

o[any other size
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改悪星の衝突速度は,衝突によるランダム運動のエネルギーの散逸と重力散乱による増加

に依存しており,速度分布とサイズ分布を同時に解く必要がある. Greenberg et al. (19

78)や我々のシミュレーションによると,約10午年で最大の故惑星の直径が500kmにまで

成島する.これらのシミュレーションは最大の故惑星の直径が500km程度までしか扱うこ

とができない.現時点では,直径10kmの故惑星から萌在の惑星のサイズに至るまでの故惑

星の成長を一貫して扱うことは困難である. Safronov (1972)の研究によって,惑星の成

長のタイムスケールはおよそ106年-10き年と推定されているが,その後の研究は,地球

や惑星の成長のタイムスケールにさらにきつい制約を与えるまでには至っていない.

第5章では,成長しつつある惑星の内部構造や温度分布の理論的推定を行った.これは

故惑星の落下によって成長途上の惑星母天体の内部の温度分布を熱伝導方程式を廉くこと

によって見積もろうというものである.従来の熱史のシミュレーションに,惑星半径の成

長や故惑星の落下による表層の加乳内部が融解すると核,マントルの分化が考慮してい

る.時間とともに惑星のサイズが大きくなるのでこの間題はステファン問題の一つとみな

すことができる.また故惑星が惑星母天体と衝突すると故惑星中の揮発性元素が原始大気

として脱ガスすることも考慮した.成長途上の惑星表面に原始大気が存在することは,そ

れが断熱効果を示すので,形成期の地球の内部温度を決定する上で重要である.このシミ

ュレーションの結果,惑星の初期の塩度分布や内部構造は故惑星の衝突によって発生する

原始大気の形成とそれから海洋がどのようであったかに依存していることが示された.こ

のように,原始太陽系星雲から出発して,その後の進化をおいかける研究は,進化の筋道

を一義的に決定できないという問題が残る.

第6章では初期の核,マントル分化後のマントルの化学進化をPb, Nd, Srの同位体や故

章一∴元素の存在度のデータをもとに,モデルシミュレーションを行い,マントルー地殻の

物質移動サイクルについて考察した.また第7章では,始生代に安定化した大陸地殻の地

質学的,地球化学的データを要約し,それをもとに大陸地殻の形成過程を第6章とは異な

る視点から考察を加えた.弟8章では,故惑星の衝突で発生した原始大気のその後の進

化を気候学的に追跡し,地球の歴史の初期に地表に存在した大気･水圏の環境を考察した.

第6-8章の研究は第2-5章の研究と相補的関係にあり,前者の研究のモデルの制約条

件としても重要な役割を果たしている.
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第2章 惑星形成のシナリオ

太陽をはじめ,そのまわりをまわる惑星,衛星系の誕生は今から約4 5僚年前,銘河系

内を漂っていた星間雲がなんらかの擾乱によって重力崩壊した時点までさかのぽる.星間

雲の重力崩壊にひき続いておこった,様々な物理･化学過程を経て,萌在のような太陽系

に至ったわけであるが,その道筋がどのようであったかを直接知る手掛りはない.近年,

米･ソによる活発な惑星探査によって賀在の太陽系の姿に関する知言蔑は飛躍的に増加し,

星間雲の初期条件を仮定して,物理･化学法則をたよりにその進化を追いかけ,襲在の太

陽系に至るかどうかを検討する研究が広く行われるようになった.

これまでに提案されている星間雲から出発して惑星の形成に至るシナリオは大きく2っ

にわけられる. 1つはCameron and Pine (1973)やCameron (1978)によって提案され

たもので,これらのシナ7)オでは,太陽本体を形成するのに必要な1Moに加えて,惑星

系を形成するために原始太陽のまわりに約1M①の星雲の存在を優定している.このよう

な質量の大きな星雲のもつ自己重力は大きく,星雲は重力崩壊して木星サイズの巨大ガス

状原始惑星に分裂する.その後原始惑星に飽く潮汐力によって巨大惑星を覆っていたガス

は吹き飛ばされ,中心の箇体核だけが残って地球型惑星になるという.このシナ7)オの定

量的検討は未だなされておらず,木星のようなガス状天体から地球型惑星が本当にできる

のか,また誕生してまもないの太陽を取り巻いていた1Moもの原始太陽系星雲がどのよ

うにして散逸したかなど困難な問題に直面している.

_ヱ

もう1つのシナT)オは原始太陽をとりまいた原始太陽系星雲の質量を10 M(ヨ程度と仮

定してその後の進化を展開している. この仮定は萌在の惑星の質量をもとに現在散逸し

てしまっている水素,ヘリウムの董を考慮して導いたものであり.上述のような困難はな

い.これは現荏最も多くの人々によって受け入れられ活発に研究されている. 10-ユMo

程度の原始太陽系星雲のその後の進化を系統的に論じたシナリオは大きく2つのグループ

にわけられる.ひとつは京都大学のグループによって展開されたもので京都モデルとよば

れている(中沢, 1978;中沢･中川, 1984)
.他の一つはソ連のSafronovのグループによ

って展開されたものである(Safronov,
1972) .

京都モデルによると, 10-1Moの原始太陽系星雲のたどった道妬はつぎのようである.

原始太陽系星雲は重力的に安定で太陽の廻りをディスク状にとりまいている.星雲の温度

が下がるにつれて,ガスから箇休微粒子が凝固する.この媒体故粒子は,ガスとは異なり
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表2-ト1.京都グループのシナリオによる太陽系の歴史.惑星の形成後に原始太陽系星雲

のガス相が散逸したとしている.
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圧力が協かないた軌 次第に星雲の赤道面に向かって沈海していく.赤道面のダストの層

の密度は,星雲が冷却しダストの沈凄が進行するにつれて増大し,ある臨界密度を越えた

時点でダスト層は重力不安定性をおこし,直径10 km程度の故惑星ができる.この故惑星

がケプラー運動するあいだに相互に衝突を繰り返し,あるものが現在の惑星のサイズにま

で成長して現在に至るというものである.このシナリオによると,原始太陽系星雲の進化

の歴史は表2-1-1のようになると見積られている.地球の場合には太陽系の形成が始まっ

てから約106年】木星では約107年で現在のサイズまで成長するという.京都グループの

シナリオでは故惑星が衝突合体･破壊を繰り返しながら成長する間中,故惑星をとりまい

て原始太陽系星雲のガスが存在していたと仮定している.このような状況では,故惑星の

ケプラー運動の際に,星雲ガスの抵抗力の影響が大きく作用し,故惑星の相互の衝突速度

を小さくするとともに,故惑星の持っていた軌道運動エネルギーが散逸し,敏感星は敦径

方向に移動を起こす.故惑星のガス中での運動が惑星形成において本質的に重要であった

という立場をとるのが京都モデルの特徴となっている.一方,故惑星の衝突過程に対して

払ガスの抵抗作用によって衝突速度は低く抑えられ,衝突した徽惑星どうしは確率1で

合体すると仮定している.従って表2-1-1の惑星形成のタイムスケールはミニマムの見積

りとなっている.

safronovのグループのシナリオでもやはり,ダスト層の重力不安定によって直径10 km

程度の故惑星ができ,それらが衝突を繰り返して最終的に現在のような惑星系になるとい

うものであるが,このシナリオでは,故惑星が誕生以後原始太陽系星雲のガス相の存在に

ついては言及がない.故惑星の相対速度はそれぞれの重力散乱で次第におおきくなり,節

突速度によっては破壊も合休も起こりうる. Safronovのシナリオでも地球の成長のタイム

スケールは約106年-10昔年と見積もられている.

ここで問題となるのは原始太陽系星雲のガス相の散逸が惑星の形成のどの時期におこっ

たかである.原始太陽系星雲のガスは現在の太陽系には残っていないので,太陽の形成の

歴史のある時期に散逸したに違いない.その時期として,生まれたばかりの太陽がTタウ

リ段掛こ達したときが有力視されている. Tタウリ段階の太陽は,表面活動が活発で強い

太陽風や紫外線を放出している.この時期に星雲のガス相を散逸が起こってしまうと考え

られる.星の道化の理論によると太陽がTタウリ段階に達するのは形成が始まってから約

10` -107年といわれている.太陽がTタウリ段階に達するまでに敏感星の成長がどの程

度進行したかによって京都グループのシナリオとサフロノフのグループのシナ')オの中間
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図211-1.京都グループのシナ7)オと松井･水谷のシナ7)オの違い.松井･水谷は惑星の

成長途上で原始太陽系星雲のガス相が散逸してしまい,ガスの無い雰囲気で故

惑星の衝突がおこると考えている.



のシナリオが無数に存在しうる.

･松井･水谷(1979)は京都モデルの理言合展開を多岐に渡って批判し,故惑星形成以後の

惑星の成長過程について,京都グループのモデルとは異なる仮定にたって論じている.京

審グループによると,故惑星どうしが衝突するといかなる場合にも両者は合体し成長がお

こると坂定している.しかし実際には固体と固体が衝突すると,非弾性跳ね返り,クレー

ター形成,衝突壊砕など,衝突条件によって様々な萌象がおこる.衝突によって合体成長

がおこるのはある限られた条件のときだけで,それ以外の場合は破壊がおこってそれぞれ

の破片のサイズはもとの天休より小さくなってしまう.このことは惑星の成長のタイムス

ケールが京都グループの見積りより長くかかることを意味し,故惑星が成長して惑星にな

る前に原始太陽系星雲のガス相の散逸が起こってしまう場合も十分ありうる.松井･水谷

(1979)は故惑星が成長途上のある時期に星雲のガス相の散逸がおこり,その後の衝突成

長はガスのない状況で起こったとした.図2-1-1は京都モデルと松井･水谷モデルの違

いを模式的に示したものである.星雲ガスの散逸以後はガス抵抗による減速作用がなくな

り,故惑星相互の相対速度は大きくなってますます衝突破壊のおきる確率が高くなる.こ

のようなことから,京都グループの見積りにくらペ,惑星形成のタイムスケールは長くな

り, 10S-109年程度になると推定されている.

京都モデルと松井･水谷モデルの当否を検討するためには,原始太陽がTタウリ段階に

達するタイムスケールと惑星形成のタイムスケールを精度よく見積もることである.とく

に両モデルの本質的な相違である敏感星の衝突現象がどのようであったかを解明すること

が不可欠である.またこれらのモデルから帰結される誕生直後の惑星の状態が我々のもっ

ている惑星についての知識とどの程度調和的であるかを検討することも有効である.

以下の章でこれらの問題をより立ち入って議論することにしよう.
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鐸3章 故惑星の衝突萌象の実験的研究

衝突しあった故惑星が合休するのか,破砕されるのかを予言することが惑星形成論の研

究をさらに発展させる上で最も重要な情報であることを述べた.しかし固体一団体の衝突

現象の研究は,このことが広く藷識される以前から活発に行われていた.歴史的に見ると

宇宙空間を漂っているいん石様物体が宇宙船に衝突した場合に被害を最小限にする目的や

軍事目的のために,合衆国では1960年代から工学的目的の研究が進んでいた.自然界に目

を転じると,衝突でできた傷痕であるクレーターが惑星表面を覆っている.月の表面を覆

う大小様々なクレーターの存在は古くから知られており,これらがどうして形成されたの

か, 16世紀以来火山説といん石衝突説の両派にわかれて論争となっていた.アポロ計画で

地球に持ち帰られた月の研究からいん石の衝突でできたことが違いなくなった.その後ひ

き続いた米,ソの惑星探査によってクレーターは月面だけでなく,水星,火星や木星土

星の衛星由表面にも普遍的にみられることがわかった.大気や海洋を持たない惑星では,

いん石や天体の衝突によるクレーター形成過程は惑星表面でおこる主要な地質現象である

という藷識が広くいきわたり,クレーター形成過程の研究や惑星表面のクレーターのサイ

ズ分布や形態に関する統計的研究が活発におこなわれている.またある地域の地層ができ

た年代が古ければ古い程クレーターの数は多くなることを用いて地膚の年代関係を調べる

方法も確立されている･月の歴史をとおして次第にいん石落下頻度は小さくなる傾向があ

るが,顎在でもいん石の落下による巨大クレーターの形成の可能性は零ではない.

一方,衝突による天件の破壊に関する状況証拠はいん石に亥ほれている.いん石の中で

分化したいん石であるエコンドライト,石鉄いん石,鉄いん石の岩石学的,金属組織学的

研究によると,これらのいん石の母天体のサイズは直接的数百kmと見積もられている.こ

れらのいん石母天体は形成から萌在に至るまでの間にカタストロフィックな衝突破壊を受

けたと考えられる.いん石中の衝突破壊がいっ起こったかを宇宙線照射年代を測定するこ

とによって推定することができる.いん石が母天体内部にあった時点では宇宙線はそこま

で到達しないが,母天体が一旦衝突破壊をうけて表層にさらされると宇宙線による照射杏

受けるようになる.従って,いん石の宇宙線照射年代を謝るといん石が最後にうけたカタ

ストロフィックな衝突破壊の年代を知ることができる.様々ないん石の宇宙線照射年代の

珊定データによると多くのいん石は最近の1億年以内にこういった衝突破壊を受けたこと

がわかる(Bg31011 ).またいん石の起海はもとをたどると小惑星帯からやってきたとい
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われている.小惑星帯にはエオス,コロニス,テミスなど,軌道要素の系統性からそれぞ

れの族に分類されるものがあることが指摘されている.これらの族はかつて一つの天捧で

あったものが衝突破壊をうけ,族を構成するそれぞれの小惑星はそのとき生じた破片であ

ると提案されている. このように,固体一団体の衝突は太陽系の誕生から現在までのあ

いだに,様々なサイズの天体が様々な衝突速度で衝突しあって今日のような太陽系の姿を

形作ったというように考えられている.

最近,中生代と第三紀の境界に直径10kmの天体が地球に衝突し,巨大クレーターを形成

するとともに大童のエアロゾルを大気中にまきあげ,地表の環境に激変をもたらし,それ

がもとで恐竜など多くの生物の絶滅をまねいたという説が多くの地球科学者の問に受け入

れられるようになった.このことは地球という天体が一つの閉じた系として45億年にわた

って徐々に進化して今日に至ったのではなく,我々の住んでいる地球も太陽のまわりをま

わる1惑星に過ぎないという藷識を多くの人々にいきわたらせた.

これらの例から分かるように固体一画体の衝突萌象が太陽系の進化に及ぼした影響には

謝り知れないものがある.しかし衝突によるクレーターの形成や破壊は一瞬の出来事であ

り,哉在の太陽系では滅多に観察されない程稀であるため,学問的にはその重要性の認識

が遅れたのであろう.しかし,洋の東西を問わず,古代の神話や伝説のなかに小天体の衝

突事件を噂示する記録が見いだせるのは興味深い(Clube and Ⅳapier, 1982).

惑星表面に見られるような大規模なクレーターの形成過程がどのようであるかを直接鋼

べる方法はない.これまで室内実験,火薬やミサイルをもちいた野外実鼠 数値シミュレ

ーション,天然のクレーターの野外調査など様々なアプローチが試みられている(例えば

Roddy et al., 1977)
.我々は理論,実験,数値シミュレーションの3つのアプローチで

衝突によるクレーター形成過程の研究を続けている.
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3-1.高速度衝突銃の製作

1960年代から惑星学の立場から固体の弾丸を砂や岩石に衝突させ,クレーター形成過程

や岩石の破砕実験を活発に行って来たのはNASAのAmes研究所のグループである. Ames研究

所では萌在の惑星表面でおこっている衝突現象を実験室内で再萌するために衝突速度数km

/secの領域で一連の実験を行ってきた.日本では京都大学の藤原等によってやはり数km

/secの領域で衝突による岩石の破砕実験が行われている(Fujiwara et al., 1977 ).

しかし我々の主要関心事である原始太陽系星雲内でおこったとされる数10m /5eCから1

knl/secの衝突萌象を解明するための実験はほとんどなかった(Hartmann, 1978).我々

はこの速度領域に弾丸を加速する一段式の火素読を製作した(Mizutani et al., 1981 )

.図3-1-1にその概念図を示す.砂のクレーターの形成実験を行えるように銃身は鉛直

下向きにセットしてあり,標的は下部の真空容器の中にいれる.直径15mmの 銃身の最上

部は図3-1-2のようになっている.ここにはまず弾丸 サボ(sabot)
,ダイアフラムを

入れ,次に棄きょうを入れふたをする.サボの直径は15mmとし,弾丸のサイズは10mm未満

にする(サボを使用しない場合は15mmにする).弾丸の速度は火薬量,ダイアフラムの材

質および厚さによって変えることができる.図3-1-3に弾丸の質量を横軸にとり,火薬董

,用いるダイアフラムによって弾丸の速度がどのようになるかを示した.弾丸を速度100m

/secから200m/secまで加速するには火薬は使用せず雷管のみをもちいる.このとき用

いるダイアフラムは厚さ0.06mmの銅板にする.弾丸を速度200m/secから700m/secまで

加速するには1ないし3gの火棄と厚さ1mmまたは1.5mmのジュラルミンを用いている

･それ以上の速度を得るにはステンレス板(SロS
304 )を使用する.この図から分かるよ

うに火葉書とダイアフラムの材質で弾丸の速度を制御できる.いったん電気的に雷管を爆

発させると薫きょう内の火薬が燃焼し,高圧力が発生する.圧力がダイアフラムの強度を

越えるとダイアフラムが破裂し,燃焼ガスは弾丸とサボを加速していく.図3-1-1で銃身

と真空容器の聞にあるのがサボ･ストッバー(sabot stopper )と名づけられた装置で,

中に内径15mm,厚さ1mmのステンレスパイプ(SロS304)がセットされる.火薬の燃焼

ガスによって加速された弾丸とサボは銃身をでるとサボ･ストッパーにはいる.ここで弾

丸とサボが切り離され,弾丸はそのまま真空容器にはいるが,サボはステンレスのパイプ

を変形してとまる.サボがパイプにつまると弾丸を加速してきたガスはサボの後方で食い

12
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図3-1-2.図3-1-2の:･A,の内部.弾丸サボ,ダイアフラム,案きょうの噴にセットす

る.
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止められて,弾丸と標的は高真空のもとで衝突されることができる.弾丸の衝突速度は真

空容器の部分でさし渡した2本のレーザー光線を弾丸が過る時間から求めている.今回行

った実験では真空度は約1 torrとした.

3-2.石英砂を用いたクレーター形成実験

半無限媒質に固体粒子(弾丸)が高速度で衝突すると,衝突した点を中心に半球状をし

た孔があく.これをクレーターと呼んでいる.同じ物質を同じ速度で衝突させても,形成

されるクレーターは標的物質の強度(Y )や惑星表面の重力加速度(g )によって大きさ

が変わる.一般的にクレーターの形成には標的物質の強度と重力の両方が作用するため萌

象の理論的解釈が困難である.水や石英砂のような物質では引荘強度がないため,クレー

ター形成過程を支配している重要なパラメータは重力だけであると考えられる.石英砂を

もちいたクレーター形成実験を行うことによって,クレーター形成過程における重力の影

響を定量的に検討する研究が行われている(Oberbeck, 1977 ; Gault and Wedekind, 19

77;Scbmidt, 1980 ).また石英砂にできるクレーターの形態は多様であり,月面のクレ

ーターとよく似たものができることから複雑な形態をしたクレーターの成因に関する研究

も活発に行われている(Quaide and Oberbeck, 1968 ;Stb'ffler et al., 1975 ; Pieku

towski, 1977) .

我々は図3-2-1に示すような粒子のサイズ分布を持つ石英砂を用いてクレーター形成実

験を行った(Mizutani et al., 1983 ).石英砂のような粉体の機械的性質は圧密の仕方

によって大きく変わる.我々はそれぞれの実験で標的の性質をできる限り一定にする目的

で,カ砂の硬さゲージDを用いて砂の圧蜜の程度を定量的に測った.これは一定速度で針

を妙に突き刺し,針の受ける抵玩カを針の潜り込みの関数として求めるものである.今回

の実験では砂の粒子をよくかき混ぜたカloose sandカと砂の入った容器をたたいたり振動

されてよく圧密された" compacted sandカ違用いた.図3-2-2は砂の硬さゲージで測定し

た砂の硬さの深さ方向の変化の様子である.
b

loose
sandDでは針が深くまでつきささっ

ても針の受ける抵抗力はそれほど大きくならないが, Dcompacted
sand"の場合には探さ

とともに砂の硬さが急激に増加していることがわかる.

弾丸には直径5, 10, 15mmのジュラルミン(2017)を用い,形成されたクレーターの形

忠,サイズ(直径,探さ)を観察した.
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さとともに急激に増加するが,かき混ぜたままの砂では,右のように針の受け
l

る抵抗力は小さい.
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(1 )石英妙にできるクレーターの形態

写真1, 2 は,色をつけた石英妙にエポキシ樹脂を僅かに加えたもので,成層構造をし

た標的に弾丸を衝突させて,できたクレーターを形成させたのち,エポキシ樹脂で硬化さ

せることによってクレーターの断面を調べたものである.クレーターから放出されて表面

に飛ばされる物宴が弾丸の衝突前にどの部分を構成していたかを知ることができ,またク

レーターの底の部分の変形も観察することができる.クレーターの-りの部分には逆転し

た地層が形成されているのが観察できる.このような形態はつぎのようにしてできると考

えられている.標的に弾丸が衝突すると標的物質が,急激に広がっていくクレーターのへ

りから飛び出していき,クレーターからはるか遠い所まで飛んでいく.図3-2-3はこの模

様を模式的に示したものである.クレーターの中心に近い所から飛び出していくエジュク

タほど射出速度が大きいため,最終的にクレーターから飛び出していくエジェクタはクレ

ーターのへりに近い部分で,本来の層序と上下が逆転した構造を形成する.単純な構造を

した標的ではこの図のようなおわん塑をしたクレーターができると考えられる.

実際に惑星表面で観察されるクレーターの形態にはおわん型をしたもの以外にも,複雑

なものが知られている.このような形態は惑星重力場の影響,地殻の構造,構成物質の違

いなどいろいろな要因によると考えられている.このような形態が生じる原因を実験室で

の衝突実験で鋼ペることはできないだろうか.石英砂にできるクレーターの形態が月面の

クレーターと類似していることを最初に示したのは8uaide and Oberbeck (1968)である

.彼等は岩石の上に砂の層をもうけた成層構造をした標的を作り,
2km /secで弾丸を衝

突させ,クレーターの形態を観察した.クレーターの直径(D4)と砂の層の厚さ(t)の

比, qq/tをパラメーターにとって得られたデータを整理すると図3-2-4のようになる.

物/tが大きくなるにしたがって,おわん塑クレーター,中心丘クレーター,平底型クレ

ーター,二重T)ングクレーターへと形態が変化するという. Piekutowski (1977)は圧

密度の異なる砂や湿気のある砂を用いて成層構造をした標的をつくり,火薬を爆発させて

クレーターをつくり,同様な形態の変化がみられたことを報告している.

今回我々の行った実験でも多様な形態をしたクレーターが敏察された.
"

loose sand分

を用いた場合には円錐形をしたクレーターが形成された(写真3 ).弾丸はクレーターの
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底にもぐりこんでおり,クレーターの斜面は砂の安息角になっている.これはクレーター

の成長が止まった直後のクレーターの斜面は砂の安息角より急になっており,上部の物質

が地滑りをおこしたものと考えられる.

Dcompacted
sand Dを標的とした場合には衝突速度と弾丸のサイズによって,様々な形

態をしたクレーターの形成が観察された.直径5mmの弾丸を衝突速度183m/sec, 390m/

sec, 83伽/secで衝突させたときにできたクレーターを写真4
-6に示す.これらのク

レーターにはクレーターのへりと同心円状に段丘ができている.もとの標的表面から謝っ

た段丘面の深さは砂の硬さゲージで測ったときにみられた砂の硬さが急激に増加する探さ

に対応している.直径15mmの弾丸を160m/secから670m/secで衝突させたときに形成さ

れたクレーターを写真7 -11に示す.衝突速度が大きくなるに従ってクレーターの形態の

変化が観察された.衝突速度160m/secで弾丸を衝突させた場合には写真7のような中央

丘をもつクレーターが形成された.クレーターの中心にみられる円錐形をした砂の塊は円

筒形の弾丸の貴人によって押し固められてできたものである.衝突速度が300 m /secか

ら400m/secの領域では写真8 , 9のように二重7)ング構造を呈するクレーターが形成さ

れた.クレーターの中心には弾丸の貫入によってでけた砂の塊が木の切株状になっている

のがわかる.衝突速度が559m/secの場合には中央の木の切株状の砂の塊は破壊され,小

さな破片としてクレーターの表面に散在している(写真10).二重リング構造を呈するが

内側の7)ングの起伏はそれほど顕著ではない.さらに速度を大きくして670m/secで衝突

させた場合には写真11のように中心部に巨大な窪みをもつ二重リングクレーターが形成さ

れた.直径10mmの弾丸を用いた場合にも,速度(クレーターのサイズ)の増加にともなっ

て同様クレーターの形愚の変化が観察された.このようなクレーターのサイズの増加に伴

う形態の変化は月面のクレーターの統計的研究によっても明らかにされている.

8uaide and Oberbeck (1968)は彼等の実験結果をもとに月面のクレーターの多様性が

月の地殻に機械的性質が急激に変化する不連続面があって成層構造をしているために生じ

たのだと提案している.今回我々の用いた石英砂はそのような成層構造はしておらず,珍

の強度が徐々に増加していた.このことは月面のクレーターの形成に必ずしも月の地殻に

Quaide and Oberbeck (1968)の主張するような成層構造がなくても月面の多様な形態を

したクレーターが形成されることを示唆していると考えられる.

図3-3-5にクレーターの直径と深さの関係を示した.カloose
sand"の場合には探さと

直径の比ははぽ0.25であった.この値は砂の安息角できまっているとおもわれる.一方,

20



写真1･ m
-1･6g, v ≡ 280m/sec, D -

15cm.石英妙に2 %エポキシ

樹脂の粉末を混ぜ･クレーターを形成させた後,高温にし,固めたも

の.断面図.
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写真2. m-7.4g, v
-180m/sec,

D
-14cn.断面図.
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図3-2-3.クレーターの形成の模式図.
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図3-2-4･クレーターの直径(D)
,クレーターの底面の直径(D)と表層の厚さ(i)

の関係と故察されたクレーターの形態. Guide and Oberbeck (1968)による.

クレーターが大きくなるに従って,おわん型,中心丘型,平底盈二重,)ング

型が祝宴された.
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写真3. loose sand に形成されたクレーター. m
- 2.2g, v

-519m/sec,

D - 21cm.
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写真4. compacted sand に形成されたクレータ1. m
- 0.273g, v -186

m/sec, D - 9.Ocm.
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写真5. compacted sand に形成されたクレ-クー. m - 0.273g, v
-$90

m/sec, D - ll.3cm.

写真6. compacted sand に形成されたクレーター. m
- 0.273g, v -830

m/sec, D - 14.8cm.
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写真7. conpactedsand に形成され串クレータ1. m - 7.42g, v
- 160

m/sec, D - 21cm.

写真8. compacted sand に形成されたクレータ1. m
- 7.42g, v -282

m/sec,
D - 24c汀l.
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写真9. compacted sand すこ形成されたクレーター. m - T.4?g, v -417

n/see,
D - 27cm.

写真10. compacted sand に形成されたクレーター. m -7.40g, v -559

m/see, D - 28cm.
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写真11･ compacted sand に形成されたクレーター. m
= 7.41g, v - 670

m/see, D - 31cm.
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カcompacted
sand力の場合には探さと直径の比は0.14であった.クレーターのサイズが変

化しても探さと直径の比がほぼ一定に保たれていることは注目すべきことである.

(2 )衝突エネルギーとクレーターの大きさの関係

固体一団体の衝突現象の解明は実験室内の数cmのスケールのものから惑星表面でおこっ

た数首kmのスケールのものまで,衝突速度も数m /secから数十km/secまで,広汎にわ

たる現象を統一的に扱わなくてはならない.我々の関心はいん石や惑星の衝突による破壊

やクレーターの形成過程を理解することである.しかし,このようなスケールの大きな衝

突現象を実額的に謝べることは不可能である.そこで実験室内で実験可能な小さいスケー

ルで衝突実験を行い,スケーリング則を導くことによって得られた結果を惑星スケールま

で外挿することが必要となる.

従来,衝突によってできるクレーターの大きさは,弾丸のもっていた運動エネルギーに

よって決まるとされ,弾丸の運動エネルギーとクレーターの大きさの関係が調べられてい

た･ Oberbeck ( 1977 )は石英砂を標的に用いて,弾丸の大きさと衝突速度を変化させ

て弾丸の運動エネルギーとクレーターから放出されるエジェクタの圭の関係を謝べている

(図3-2-6 ). Oberbeck (1977)によると,弾丸の持っていた運動エネルギーが等しくて

ち,衝突速度または弾丸の質量が異なるとクレーターの大きさがことなり,大きな弾丸を

衝突させた方が大きなクレーターが形成されることを示した.得られたデータを弾丸の運

動エネルギーの関数として表すと次のような式で表される

HQ - k (v) EON(り (3-2-1)

ここで,Pleはクレーターから放出されたエジェクタの絵喜, Eは弾丸の運動エネルギー

K (Ⅴ) ･
m (Ⅴ)は定数であるが,衝突速度によって健が変化している.彼の実験結果

は石英妙にできるクレーターの大きさは弾丸の運動エネノレギ-だけでなく運動量にも依存

することを示唆している.

Gault and Nedekind (1977)も石英砂を標的に用いてクレーターのスケ-,)ング則を調

べている･彼等は弾丸の大きさを一定にし,衝突速度を変えてクレーターの直径(D)と

弾丸の運動エネルギー(E)の関係を求めた(図3-2-7 ).得られた関係は衝突速度1.5k

/sec付近を境にことなり,低速度の衝突で形成されたクレーターでは
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整王空したもの.

33



一oo

∈
U

ヽ

主10
C)

∈

ロ
コ

ニ___二:::コ

⊂】

1

108 10

rh(G.
･

･1010

1

…∨)∨∴ergs

図3-2-ll.クレーターの直径と衝突の実効エネルギーの関係

31

1011



D - k EO･II7 (k:比例係数)

となり,高速度の衝突で形成されたクレーターでは

(312-2 )

D - k EO･/5/ (k:比例係数) (3-2-3)

という関係が成り立っている.彼等は衝突速度を一定にして重力加速度(ど)を変えてク

レーターの直径と重力加速度の関係も調べている.得られた結果はつぎの式で記述される

D - k
g-C･/Jぎ(良;比例係数) (3-2-4)

我々の実験でも,形成されたクレーターの大きさは弾丸のサイズが大きい程,大きいク

レーターができることが示される(図3-2-8 )
.これらのデータを一つの関数で表すとつ

ぎのようになる(図3-2-9 )

D - k (mvll?)'/～ (k:比5T)係数)

即ち速度一定の実験ではクレーターの大きさは質量の1 /4乗に比例し,

D - k
mt/+ (k:比例係数)

(3-2-5 )

(3-2-6 )

弾丸の質圭を一定にするとクレーターの大きさは速度の(1.23/4 )乗に比例する

D - k v♂･∫/ (k:比例係数) (3-2-7)

このようにして得られたスケ-T)ング則は経験式に実験データをあわせたものであり,

これらのスケ-7)ング射を惑星表面のクレータ-形成過程にまで外挿することはできない

.我々は固体一団体の衝突と衝撃波の物理学を理論的に考察し,弾丸の運動エネルギーに

代わるパラメータとして"衝突の実効エネルギー"という新たなパラメータを用いてデー

タを整理することを提案した(後述).同質の弾丸と標的が衝突したときに発生する衝撃

波の速度(U)と粒子速度(u)はは物質のバルク音速(C)と圧縮率の圧力故分係数に

関係したパラメータ (s)を用いて

U - C + s u (3-2-8 )

と表され. 衝撃波に関するランキン･ユゴニオの方程式より,発生する圧力(P)は
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P -

pUu
-

p (C +
su)

u (3-2-9)

で与えられる.我々の提案した衝突の実効エネルギー(I)はこの圧力に弾丸の体積をか

けたものであり

J

I
-言m(C +÷fsv)fv (3_2_10)

と表される.ここで,粒子速度(u)と衝突速度(Ⅴ)の間には,次の関係がある(式

3-4-9, 3-4-10を参照) ,

u = E v. (3-2-ll)

図3-2-10はOberbeck (1970)によって得られたデータを衝突の実効エネルギー( Ⅰ)を用

いて整理したものである.衝突の実効エネルギーを用いることによって, Oberbeck (1970

)のデータは勾配3 /4の一つの関数で記述されることがわかる.この勾配は次元解析か

ら提案されているクレーターの大きさに関する重力スケーリングから予想される勾配と一

致している.我々の実額, Gault and Wedekind (1977)そしてSt.o.ffler et al. (1975

)によってえられたクレーターの直接に関するデータを衝突の実効エネルギーを用いて整

理したのが図3-2-11である.これらのデータは衝突速度150m/secから 7km /secまで

の様々な速度で弾丸を衝突させて得られたものである.弾丸の運動エネルギーを用いると

低速度領域と高速度領域でスケー7)ング,qTlが異なるようにみえたGault
and柑edekind (

1977)のデータも衝突の実効エネルギーを用いると勾配1 /4の一つの関数で表されるこ

とがわかる.この勾配もクレーターのサイズに関する重力スケーリングから予想される勾

配と一致しており,石英妙にできるクレーターの形成過程は重力スケ-T)ングに従ってい･

ることを示唆していると考えられる.
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(3 ) ejectaに関するいくつかの実験

石英砂を標的にして,クレーターから放出されるエジェクタの射出速度や堆積後の厚さ

分布を珊定する実額を行った.図3-2-12のように石英砂を入れる容器の直径を34cmとし,

その外側に角度45度の扇形のエジェクタ･キャッチャーを設け,飛んでくるエジュクタの

喜をクレーターからの距離の関数として珊定した.また衝突点から等距離の場所に色のつ

いたガラス球(重さ10mgまたは20mg)を置き,射出前の位置と射出後の位置を測定し,射

出速度の推定をおこなった.弾丸の重さは0.27gとし, 150m/secの速度で衝突させてク

レーターを形成させている.図3-2-13はガラス球の位置から射出角を推定したものである

･比較のためPiekutowski
(1980) , Oberbeck and Horrison (1976)のデータも示した

･ビーズの運動から推定した射出速度は,他のグループの実験データに比べて系統的に射

出角が大きくなっている.これは,我々の行った実験では他のグループの実験に比べ,衝

突速度が小さく,クレーターのサイズに比べ弾丸のサイズが大きいことによると考えられ

る･図3-2-14は射出速度と射出地点の関係を示したものである.ガラス球の軌跡から求め

た射出速度は高速度樹で折れ曲がり,他の方法で測定したデータと不一致を示す.このこ

とは,ガラス球のサイ女ヵi石英砂のサイズよりかなり大きいため,石英砂の粒子と異なる

軌跡で運動していると考えられる.低速度で射出されるガラス球から推定した速度は他の

データを謂和的であり,石英砂とガラス球の運動はほぼ等しいと考えられる.図3-2-15は

エジェクタの厚さをクレーターからの距離の関数として示したものである.黒丸は我々の

実験データ,白丸はSt'6ffler et al. (1975)のデータである.エジュクタの放乱堆積

については3-5節で辞しく述べることにする.
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図312-12.エジェクタの厚さ分布の測定実験.図のようなエジュクタ･キャッチャーをち

ちいて距離の関数としてエジュクタの量を測定した.またガラス球を用いて衝

突前と後の粒子の位置関係を調べた.
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3
-3.氷を用いた衝突実験

1979年3月,アメリカの惑星探査船ボイジャー1号が木星に接近し,木星の廻りをまわ

っているガリレオ衛星の表面の様子を捕らえた影像を地球に送ってきた.その中の第3及

び第4衛星であるガニメデとカリストは氷で覆われていた.これらの衛星の密度は1930

kg/∩, 1780k/mであり,上部1000kmは氷のマントルでできていると考えられる(例えば

Kawakami and Mizutani, 1980 ).これらの衛星にもいん石や小惑星が衝突してできたク

レーターが無数に表面を覆っていることがわかった.その後ボイジャーによって土星の衛

星の表面の模様が地球に送られてきて,土星の水禽星の表面にも無数のクレーターが観察

された.これらの氷衛星の形成過程はどのようであったのだろうか.氷は岩石より填れや

すいため氷でできている故惑星は破砕されやすかったのだろうか.また氷の地殻にできる

クレーターの形成は岩石の地殻にできるクレーターの形成と同様なのだろうか.ボイジャ

ーによる木星,土星探査が契機となって,このような問題が広く認識され,氷をもちいた

衝突実験が行われるようになった.

氷を用いてクレーターの形成実験や破壊実験をおこなったのはカリフォルニア工科大学

のAhrensのグループ(Croft et al., 1979 ; Lange and Ahrens, 1981, 1982a,b )と我々

のグループである(Kawakami et al., 1983 ).氷は壊れやすいためクレーターの形成実

軌こは大きな氷の塊が必要である.我々は市販の氷(28×28×34 cm )の大きさの氷を用

いた.市販の氷は制作の都合上氷の結晶のc軸が一方方向に並んでいる.今回の実験で

は弾丸をc軸と平行に衝突させている.衝突時における氷の温度は約265度であった.こ

の温度で氷の圧縮強度は,. c軸方向から圧縮した場合に4.5MPa, c軸と直行する方向から

圧縮した場合に3.OGPaであった(増田ら, 1982).弾丸の密度(音響インピーダンス)の

影響を鋼べる目的で,ジュラルミン(2017)
,テフロン,ポリカーボネート,パイロフィ

ライトの弾丸を用い, 150m/secから600m/secの速度で衝突させた.

(1 )氷にできるクレーターの形態

写真12にジュラルミンの弾丸m-0.20gを速度v-465m/secで衝突させたときに形成

されたクレーターを示す.写真13はこの氷の標的を垂直に切って断面をみたものである.

氷にできるクレーターは中心におわん型をしたビット･クレーター(pitcrater)と,そ
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れをとりまいてスボレーション(spallation)によってでるスポール･クレーターからな

っている･ スボレーションによってできる破片は薄く,平べったい形をしている.氷の

標的にはクレーターの形成の他に,クレーターの中心から放射状にのびる,よく発達した

クラックが観察される(写真12).写真13では,標的の上面とほぼ平行にクラックがみえ

る.さらにクレーターの付近には敏和なクラックがたくさん形成されている.これらの特

徴は岩石や脆性を示す固体に静的に釘を突き刺して,破壊の様子を謝ペるインデンティシ

ョン(indentation )の実験でみられる破壊の様式とよく似ている(Lawn and Wilshaw,

1975 ; Evans and hlilshaM, 1977 )
.破壊の様子の類似性から1km

/sec以下の比較的低

速度(Ⅴ(<c )の衝突では,標的内にインデンティションの実験と同様な応力分布が瞬間

的に倣いて標的の破壊が起こると考えられる.密度の小さいテフロンやポリカーボネート

を衝突させた場合にはピットの中心に,テーブル状のもりあがりが残った(図3-3-1内の

断面図を参照)
.このようなもりあがりは砂のクレーター形成実験でみられた木の切株咲

の砂の塊と同じようにして形成されたものであろう.

図3-3-1にスポール･クレーターの直径とクレーターの探さの関係を示す.ジュラルミ

ンの弾丸を用いた場合にできたクレーターの探さ/直径比は約0.2である.氷にできるク

レーターの探さ/直径比は弾丸の密度が大きくなるにつれて大きくなる傾向がみられた.

我々のデータに加えて, Croft et al. (1982)のデータもあわせると,クレーターの探

さ/直径比(p /D )と弾丸と標的の密度比(pF /pt )の間には次のような関係が成

り立つ(図3-3-2) :

Q.37

p/D
- k (pp /pt) (k :比例係数) (3-3-1)

同様な関係は金属一金属の衝突によってできるクレーターの場合にも成り立つことが知

られている(Summers and Charters, 1959) .

(2 )クレーターの直径と弾丸のエネルギーの関係

我々の行った実験では真空容器の大きさの制約上,弾丸の衝突エネルギーは1 -30ジュ

ールの範囲であった. 図3-3-3にクレーターの直径と弾丸の運動エネルギーの関係を示

す.より広範囲にわたって連用できるスケ-T)ングBTlを得るため,これらの他に Croft

et al. (1979)
,水谷(1979)のデータも示した.また氷以外の標的で脆性を示す物質で
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写真12･ 0･2gのジュラルミンの弾丸を465m/secで氷に衝突させた時に形成

されたクレーター.

`どく(



写真13.写真12のクレーターの断面図.
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図3-3-1. 水面に形成されたクレーターの探さと直接の関係.弾丸の密度が大きいほど,

掛､クレーターが形成される･テフロンやポリカーボネートの弾丸を衝突させ

た場合には,図に示すようなテーブル状のもりあがりが形成された.

Pp/Pt

臥312･触と-の密度比とクレーターの探さ/直-の関鼠実線の勾配は0.37,

点線の勾配は0.40である.
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ある玄武岩を用いたクレーター形成実験で得られた,クレーターの直接とエネルギーの関

係(Gault,1973)も示してある.

Gault (1973)によると玄武岩にできるクレーターでは,クレーターの直径と弾丸のエネ

ルギーの間に次のような関係がみられた

D - k EO･37 (k:比例係数) (3-3-2)

図3-3-3からわかるように,氷のピットクレーターもスポール･クレーターも,弾丸の

エネルギーとともにGault (1973)の直線と平行に大きくなっていくようにみえる.同じ

弾丸のエネルギーでみると,ピットクレーターの大きさは玄武岩のそれに比べ約2倍,ス

ポール･クレーターでは約6倍の大きさになる.これらの違いは玄武岩と氷の破壊強度の

違いによって生じたものと考えられる.

図3-3-3より氷のクレーターのスケーリング則として,ピット･クレーター,スポール

クレーターのそれぞれに対し,次のような関係が得られた

o.37
Dp - k. E (k･:比例係数)

Dr - kl EO･37 (kz:比例係数)

(3-3-3 )

(3-3-4 )

Lange
and Ahrens (1982a)も氷の温度を257度(K ) , 81度(K )で同様の実験を行

い,次のような関係を得ている

D - k､ EQ･9/ (k.:比例係数)

D - kl ED31 (k～:比例係数)

(3-3-5 )

(3-3-6 )

これらの結果は弾丸の運動エネルギーが1 -10 ジュールのときには,我々の得たスケー

リング則と比較はぼ-敦している.しかし,これらのスケーリング則を惑星表面のクレー

ターにまで外挿すると,衝突エネルギーの見穣りの不一致はオーダーで異なったものとな

る･クレーターのスケーリング則を惑星規模まで外挿するにはスケーリング別の妥当性の

理論的裏付けが必要である.我々は衝突の実劾エネルギーというパラメーターを用いて,

石英砂にできるクレーターの大きさを統一的に記述できることを示した.衝突現象に衝突

の実効エネルギーを用いる理論的裏付けも得られている.そこで氷でえられたデータも衝
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突の実効エネ)レギ-をもちいて整理を行った.図3-3-4に示すようにビット･クレーター

の直径と衝突の実効エネルギーの間に次の関係があることがわかる

D - k Iク/5 (k:比例係数) (3-3-7)

このようにクレーターの直径が衝突の実効エネルギーの2 /5乗で増加することは,我々

のクレーターのスケーリング別のなかで,標的の破壊強度が重要となるような条件で実験

を行ったときに得られると期待されることであり,このような結果はスケ-T)ング月Tlの理

論と鋼和的である.

(3 )破壊実験

標的物質の大きさが半無限とみなせるような場合には,弾丸の衝突によってクレーター

の形成が-掛こ観察されるが,有限の大きさの標的に弾丸を衝突させた場合には,標的の

単位質量当たりに与えられる衝突エネルギーが大きくなるほど,衝突破壊は激しくなる(

Gault and Wedekind, 1969;Fujiwara et al., 1977 ;Hartmann, 1978). Fujiwara et

al･ (1977)は様々な大きさの玄武岩の標的に質量0.04gのポリカーボネートの弾丸を

2･6km /secで衝突させ,標的の単位質量当たりに与えられるエネルギーが大きくなるに

従って, (1)クレーター甲形成, (2)コア型破壊, (3)完全破亀が観察されるこ

とを報告している.コア型破壊では,標的物質の表面からスボレーション破壊がおこり,

中心部分が核として残るような破壊の仕方をいう.完全破壊では,標的物質は粉々に破壊

声れ,破片の中の最大のものがもとの標的の質量の0.1以下になるような破壊がおこる.

従来の衝突実験によって,シリカガラス,玄武岩,氷で完全破壊が起こるのに必要なエネ

ルギーは単位質量当たりの標的物質につき, 10 ∫/kg, 6 10 ∫ /kg, 30J /kgであると

されていた(Gault and Wedekind, 1969;Fujiwara et al., 1977 ;Hartmann, 1978).

Hartmann (1978)によって得られた氷の完全破壊に要するエネルギーは氷を自由落下させ

て破壊を調べたものであり,衝突速度は数十cm/sec以下である.我々は150m/secから

丁oom/secで弾丸を衝突させて,氷の標的の破壊の様子を調べた.

我々の実験ではFujiwara et al. (1977)が報告しているようなコア型の破壊はみられ

ず･クレーターの形成実験でみられたクラックが自由表面となっていくつかの大きな破片

になるような破壊の仕方が観察された.図3-3-5に最大破片の質量ともとの標的の質量の
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比(m.., /Ht)と単位質章当たりの弾丸の運動エネルギー(E /M )の関係を示した.比

較のため, Fujiwara et al. (1977)によって得られた玄武岩に対する関係

m^d/=t-
K (E/Mt )-l･之 (k :比例係数) (3-3-8)

及びバイロフィライト,タルクなどの岩石のデータも示してある.氷の破壊に要するエネ

ルギーは玄武岩を破壊するのに要するエネルギーの約1 /100である.この違いは氷と玄

武岩の破壊強度の違いによって生じたと考えられる.図3-3-6,図3-3-7は氷とパイロフ

ィライトの破壊実験で得られた破片の質量と破片の積算個数の関係を示したものである.

破片のサイズ分布はそれぞれ,データの配列の勾配の違いによって享つのグループに分け

られるようにみえる.このような破片のサイズ分布の性質は,標的物質の性宴に依存せず

,

･破壊萌象一般の性質のようにみえる.衝突条件を与えたときに,破壊の様式,破片のサ

イズ分布,速度分布をあきらかにすること石も敏感星の成長過程を明らかにする上で最も

重要なデータである.玄武岩を標的に用いて,衝突実験が活発に行われ,衝突破壊に関す

るデータはかなり蓄積されている(Fujiwara and Tsukamoto, 1980 ; Hatsui et al., 198

2 ; 1983;Waza et al, 1985;Takagi et al.,1984) .我々のグループは衝突の実効エネ

ルギーにもとづいた無次元衝突応力というパラメータをもちいてこれらのデータを整理し

,衝突条件が異なっても無次元衝突応力が一定ならば,同様の破壊現象が起こることを示

している (Takagi et al., 1984 ;Hizutani et al., 1985
,･3-6章を参照)

.
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3-4･衝突の実効エネルギーとクレーターのサイズに関するスケ-7)ング則

石英砂を用いた実額の章で示したように･それまで弾丸の運動エネルギーを用いても,

運動量を用いてもうまく表せなかったクレーターの大きさと衝突条件の関係が,衝突の実

効エj?)レギ-というパラメータを用いることによって統一的に理解できるようになった.

ここでは,衝突の実効エji'レギ-というパラメータの理論的背景を考察し,クレーターの

サイズに関するスケーリング別の一般形を導こう.

(1)衝突の実効エネルギー

標的物質に弾丸が衝突すると･弾丸が衝突した付近の標的と弾丸は急激に圧縮され,衝

撃波が発生して,衝撃波が通過した領域に高い圧力が発生する(3-5章).このとき発

生する最大圧力は,一次元の衝撃波の伝播に関するランキン･ユゴニオの状態方程式によ

って見積もることができる･いま衝撃波の後方に発生する圧力をP,衝撃波の速度をU,

粒子の速度をu,衝撃波の前後における物質の密度をpo
I p とし,衝撃波の通過前後

の物質の内部エネルギーをE , E とするとつぎの関係がなりたっ

UpQ - (U -

u) p

P -

po uu

(3-4-1 )

(3-4-2 )

E -

E -

P(1/po- 1/p) (3-4-3)

これらは･衝撃波面の前後で･梁島運動圭,エネルギーが保存されることから導かれる

弾丸と標的の境界ではつぎの関係が成り立っている

P - Pp - Pt･ up+ ut- v (3-414)

ここで添字p･ tはそれぞれ弾丸標的を意味する･物質の状態方程式を与えられると発

生する圧力を見積ることができる･状態方程式は,一般に衝撃波の速度(U)と粒子速度

(u)の関係としてつぎのように表すことができる
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U - Co + su 十 s' u乞+

多くの物質では最初の2項だけで近似することができ,

U - Co + su

と表される.ここで

co- (K/p)(/i

(3-4-5 )

(3-4-6 )

(3-4-7 )

はバルク音速とよばれており･物質のP薮速度(Vp ) , S浪速度(Vs )を用いて次の

ように表される. ･

co =

(Ⅴ,'一言vsz)'i (3_4_8)

またsは物質の堆積弾性率の圧力敏分係数に関係する数であるが,多くの物質では,ほぼ

1･5程度の値である.これらの関係式より圧力(p)を求めると

p

-ip (c｡+iEsv)Ev
となる･ここで∈は弾丸と標的の音響インピーダンスの比に関係した量で

(3-4-9 )

E

.
=
･

2/(1 + p.t ;/Q), C｡p) (3-4110)

で与えられる･弾丸と標的の音響インピーダンスが等しいときにはミニ1.0となる.多く

の場合,弾丸と標的の音響インピーダンスの比は大きくないので, E-1.0と近似するこ

とができる.

ここで見積もられた最大衝撃圧力は弾丸が衝突した近傍の標的で発生するが,衝撃波が

標的中を伝播するに従って圧力は減衰していく.クレーター形成の数値シミュレーション

の結果によると,最大衝撃圧力が発生する領域の大きさは弾丸の大きさに比例するので,

衝突によって標的物質に与えられるエネルギーの大きさは最大衝撃圧力と弾丸の大きさを

用いて

I

I - PV

-Tm(C｡+iEsv)
Ev (314-ll)

と表される･ここで･ Ⅴは弾丸の体積である･これを衝突の実効エネルギー(∫)と呼

ぶ･弾丸のサイズや衝突速度が異なる場合でも,衝突の実効エネルギーが同じ場合には同
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じ大きさのクレニクーが形成されるわけである.

図3-4-1に衝突速度と発生する最大衝撃圧力の関係を示す.衝突速度は物質のバルク音

速で規格化し,発生する圧力も,このときの圧力で規格化してある.この図からわかるよ

うに,発生する圧力と衝突速度の関係は,二つの領域にわけられる.ひとつは衝突速度が

物宴のバルク音速にくらべて十分小さい場合で,発生する圧力は速度の1乗に比例してい

る.他のひとつは衝突速度がバルク音速より十分大きい場合で,発生する圧力は速度の2

乗に比例している.衝突速度がバルク音速と等しい当たりでは,衝突速度と圧力の関係は

低速度のものから高速度のものへの移行がおこり,両者の中間の勾配になっている. Ⅴ

-c/sで規格化された衝突速度が1 -10あたりの関係を直線で近似するとつぎのような

関係が得られる

Ⅰ -

pQぞ絹)`､7∫
(3-4-12,

衝突の実勃エネルギーが最終的のクレーターの大きさをきめるパラメータであるとする

と,以上のことから,低速度の衝突では弾丸の運動量喜が重要なパラメータで,高速度の

衝突では弾丸のエネルギーが重要なパラメータであることを示唆している.また実験室で

行われている衝突実験の速度は標的のバルク音速と同程度であったことから両者の中間的

なスケ-7)ング則が観察されていたことも示唆している.

Dienes and Nalsh (1970)は衝突速度や弾丸の大きさを変化させて,一連のクレーター

の形成過程を数値シミュレーションし,弾丸の大きさや速度が変わっても,
Plate

stage

equivalence 》というパラメータ(Ⅰ )

Ⅰ -

m v
∫.7年

(3-4-13)

が一定ならば,同様のクレーター形成が観察されることを経験的に示している.このパラ

メータは衝突の実効エネルギーの近似式(3-4-12)とよく一致している. Dienes and Hal

sh (1970)の得た" late stage equivalenceDは規格化された衝突速度にして,
1 -10の

範囲で行ったシミュレーションで得られたものであり,それは衝突の実効エネルギーの経

験式であると解釈することができる.
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(2 )衝突の実効エネルギ→を用いたクレーターのサイズのスケーリング劇

クレーターの大きさを支配するパラメータとして重要なものに,標的物質の強度と惑星

表面の重力が考えられる.弾丸の衝突で標的物質に与えられたエネルギーは,標的物質を

粉々に破壊することと,破壊された破片をクレーターのまわりへ放出させるために使われ

る.これを式で表すとつぎのようになる

Ⅰ ≡ k,Y,9.

kェPg㌔
(3-4-14)

ここでk‥ k之は定数, Yは単位質量当たりの標的を破壊するのに必要なエネルギー,

gはクレーターの形成される惑星表面の重力加速瓦Ⅰは衝突の実効エネルギーである.

定数k,,々lはクレーターの形を球の一部であると仮定するとつぎの式で与えられる

kl

-忠一α2(2･α2)

k2 = ¶(3+α2)叩
6×8

(3-4-15)

ここでαはクレーターの探さ/半径比である. 玄武岩や氷のような物質では標的物質が

大きくなるほど,それらにクラックなどの傷が存在するため,見掛ナ上 強度が標的のサ

イズとともに小さくなる. Moore et al. (1965)は標的物質のサイズ(D)と破壊強度(

Y)の関係としてつぎの式を提案している

y - y. D-A/2 (3-4-16)

これを(3-4-14)式に代入すると,これらの標的にできるクレーターのスケ-7)ング別の

一般形はつぎのようになる.

範
Ⅰ - kt Yu D + k

2
P gDサ (3-4-17)

(3-4-14)または(3ヰ17)式によると,クレーターのスケーリング則はあるクレーター

の大きさを境に関係式が変わることがわかる. (3ヰ14)式では,クレーターの大きさが

臨界の大きさ
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+

D -

(kt Y4.pg) (3-4-17)

より小さい場合には,標的の破壊強度がクレーターの大きさを支配し(破壊強度スケ-')

ング)
,それより大きいクレーターが形成される場合には,惑星の重力がクレーターの大

きさを支配する(重力スケーリング).

衝突の実効エネ′レギー, Ⅰに(3-4-ll)式を代入するとつぎの式が得られる

÷れ((b⊥÷∫ぎひ)fひ--i/roDdL + iz?c-P斗 (3-4-18)

この関係をみると,一般的にはクレーターのスケー7)ング則は4つの領域に分けられる

(図3-4-2 ).それらは衝突によって与えられるエネルギーが弾丸の運動量で表されるか

･エネルギーで表されるか,またクレーターの大きさが標的の破壊強度できまるか,惑星

の重力によってきまるかの組合せによって, (1)運動量一破壊強度スケーリング, (2

)エネルギーー破壊強度スケーリング, (3)運動量一重カスケーリング,そして, (4

)エネルギー一重カスケーリングと呼んでいる.このようにクレーターのスケーリング則

が4つの領域に分けられることは今回はじめて指摘されたことである.クレーターの形成

がこのように多くのパラメーターの複雑な関係で記述されており,これまでに行われた実

験が,これらの4つの領域の境界付近で行われていたことが,クレーター形成過程の統一

的理解を遅らせたのであろう.

Mizutani et al. (1983)やK訓akami et al. (1983)は,これまでに朝告されている

クレーターのサイズと衝突条件の関係を再検討し,ここで示したスケ-I)ング則が実験デ

ータと謂和的であることを確かめている.

(3 )次元解析によるクレーターの大きさのスケーリング則

クレーターの大きさは,弾丸と標的の性魚 群丸の質量や速度など多くのパラメーター

に依存している.これらの関係を導く方法の一つに次元解析を用いる方法がある.これま

でに次元解析を用いてクレーターのスケーリング則を研究は数多く行われている(Dienes

and Nalsh, 1970 ;Gault and Wedekind, 1977)
.しかし,どのパラメーターがクレー

ターの形成に重要であるかは,最初に仮定しなくてはならず,得られたスケーリング則は

一義的でない. Holsapple and Schmidt ( 1982 )は多くのパラメーターのなかで,クレ
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-タ-の形成過程に本節約に重要であると思われるものを選びだし,可能な無次元喜の組

を導き,それらの間に関数関係を仮定して,スケーリング則を導いている.

披等は,クレーターの形成に重要なパラメータとして,弾丸と標的の密度(p, 6) ,

弾丸の宴量(∩)と速度(Ⅴ)
,標的の破壊強度(Y) ,クレーターの形成される惑星の

重力(g )の6つを選んでいる.またクレーターのサイズとしてはクレーターの体積を採

用している.ここで弾丸の質量と速度の変わりに,弾丸の運動量(M )および運動エネル

ギー(E )を用いてもよい.これらを組み合わせて無次元董をつくる組合せ方には4通り

ある.そのなかで,弾丸の運動量と運動エネルギーを用いた場合の無次元量はつぎの4つ

である

花l- V6E/Ml

LF 7 I/3
汀l-

Pg(M官/6 E)

ng= yM之/8Eヱ

花キ= P/6･

(3-4-19)

任意の2つの実験において,これら4つの無次元書が等しいとき,この2つの実験で観察

されるクレーター形成頚象は乃similar Dであるという.この条件が満たされるときは,

クレーターの大きさを無次元書方 を用いて見積もることができる.しかし,一般的には

この条件は満たされない. 》similar Dでない場合のクレーター形成現象にも適用できる

ような一般的なスケ-7)ング則を導くためには,これら4つの無次元量間の関数関係を与

えなくてはならない.次元解析では,この関数関係についてなんら情朝を導きだすことは

できない･打olsapple and Scbmidt (1982)はこれらの無次元董の間につぎのような関係

がなりたつと仮定した

n. == c
A:/冗-iP花,-' (3-4_20)

ここで指数パラメータα, β, Tは定数で実験データを満足するように決定される.ここ

で無次元数 汀斗と指数Tは弾丸と標的の密度の項にのみ寄与しており,他の指数α, β

{',_I?



と別に扱うことができる.以下の議論ではn の項は無視することにする. (3-4-20)式

に(3-4119)を代入すると

Ⅴ - k E7d3.2P･l M-Sd/1-ZP･2 ど-〆y-P (3-4-21)

が得られる.これがf7olsapple and Schmidt (1982)の得たクレーターのサイズに関する

一般式である.ここで指数αは惑星重力(g)とクレーターの体積(Ⅴ )の関係を表す指

数であり,指数βは標的の破壊強度(り とクレーターの体積の関係を表す指数である.

弾丸の運動喜や運動エネルギーとクレーターの体積の関係はαとβの組合せで表されてい

る.いま,クレーターの大きさが弾丸の運動量の関数であり,弾丸の運動エネルギーには

よらない場合にはαとβの間に

7α/3+2β-1-0 (3-4-22)

という関係がなりたっ.またクレーターの大きさが弾丸の運動量にはよらず,弾丸の運動

エネルギーの関数で表される場合には

-8q/3-2β+2-0 (3-4-23)と

いう関係がなりたっ･前者のスケーリング則を運動量スケーリング,後者のスケ-リ㌢グ

則をエネルギー･スケーリングと呼んでいる.

我々は一般的事実として,弾丸の運動宴や運動エネルギーが大きい程,大きなクレータ

ーが形成され惑星の重力や標的の破壊強度が大きい程.形成されるクレーターは小さく

なることが知られている.このことから指数αとβはつぎの条件を満たさなくてはならな

い.

e
_>

O

rl

α 之``0

7α/3 + 2β
-

1之 0

-8α./3
-

2β + 2之 0

(3-4-24)

これらの不等式で囲まれた領域をα-β空間に表すと図3-4-3のような四角形で囲まれた

内部である. Holsapple and Schmidt (1982)の結果でも,クレーターのスケ-7)ング則
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図3-413. flolsapple and Schmidt (1982)のもちいたクレーターのサイズのスケーリン

グ則の指数α, βの可能な範囲(白色の部分) .
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は4つの領域に分けられる.それらはこの四角形の頂点で表される (1 )運動量一破壊

強度スケ-7)ング, (2)運動量一重カスケー7)ング, (3)エネルギーー破壊強度スケ

ーリング(4 )エネルギー一重カスケーリングである.四角形の辺および内部はこれらの

純粋なスケーリング別の中間的なものであることを意味する.打olsapple and Scbmidt (

1982)はこれまで報告されている実験データにもとづいたスケーT)ング則や理論的に提案

されているスケーT)ング,qT)を上述のスケーT)ング別にもとずいて検討し(図3-4-4 )
,そ

れらが (3-4-24)式の領域内に含まれることを示している.このことから実際に観察さ

れているクレーターの形成過程は上述の4つの場合のような純粋なものではなく,それら

の中間的な性質をもっているために,萌象が複雑に見えていることを示唆している.我々

の提案したスケ-T)ング則やHolsapple and Schmidt (1982)の提案したスケ-7)ング則

はこれまでに提案されているクレーター形成過程の理論や実験データを新たな観点から検

討する上で重要な持針となっている.
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3-5.クレーターの形成過程

これまで述べてきたことは,衝突前の弾丸の質量,速度と形成されたクレーターの形態

に関する事柄であった.ここでは弾丸と標的が接触してから,最終的に観察されるような

クレーターができるまでに,どのような萌象が起こるかを述べることにしよう.クレータ

ーの形成過程は,便宜上 圧縮段階,掘削段階,変形段階に分けられる.

(1)圧縮段階

弾丸と標的が接触してから,弾丸が標的物質中にもぐりこむにつれて弾丸の持っていた

運動量や運動エネルギーが衝撃波の発生と,その伝播によって標的物質に伝えられる段階

を圧縮段階という.弾丸と標的が接触すると,接触した部分が極度に圧縮され高温･高

圧状態が達成される.この領域は衝撃波として,弾丸と標的の双方に伝播していく.この

とき弾丸を標的の境界付近から,高温･高圧にさらされた物質がジェット流(jetting )

として,弾丸の衝突速度より遥かに速い速度をもって飛び出していくのが観察される(図

3-5-1 ).衝突によって発生した衝撃波は次第に標的中および弾丸中を伝播していく.弾

丸中を伝播していった衝撃波が弾丸の後方の自由表面に達すると,そこで反射した衝撃波

は希薄波として弾丸中をもどってくる.希薄彼の通過した後の弾丸は高圧状態から開放さ

れる.このときまでに弾丸はかなり変形して,弾丸の大きさの2倍程度,標的の中へ貫入

し,弾丸のもっていた運動量や運動エネルギーが標的物質に受け渡される.ジェット流に

引き続いて,弾丸の貫入によってあいた過渡的クレーターのへりからエジェクタの放出が

され,エジュクタ･カーテンの形成が始まる.標的物質中の衝撃波は半球形の形状を保っ

たまま広がっていく.衝撃波が標的の自由表面に接するところから希薄披が発生し,衝撃

波を追いかけるように進行していく.この希薄彼の速度は高密度に圧縮された物質のバル

ク音速で伝わるため,衝撃波の前面に次第に追いついていき,衝撃波はなまってくる.

衝突によって発生する最大圧力は,衝突の実効エネルギーの節で示したようにランキン

･ユゴニオの式を用いて見積もることができる

P -言m(Co+T Esv) Ev (3-5-1 )

クレーター形成の数値シミュレーションによると, (3-511 )式で見積もられた衝撃圧が
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Compression stage

図3-511.クレーター形成の圧縮投階.
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Excavation stage
Lateral f一ow and eJ'ection

図3-5-2.衝撃破の伝播と粒子速度の変化.衝撃波は衝突点から半球状に広がっていき,

標的物質を動後方向に加速するが,自由表面で反射してくる希薄波によって,

標的物質は後方に引き戻すように減速される.この希薄彼の波面は衝撃波の波

面よりも曲率が大きいため,標的物質は上向きの速度を獲得する.
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発生するのは,弾丸の衝突した地点を中心をもつ半在

r
=

マ●R (3-5-2)

の領域に限られる(Ahrens and O'Keefe, 1977).ここでRは弾丸の半径,マは定数で2

～5程度の値である･
Croft (1982)はこの領域をisobaric

coreと呼んでいる.衝撃波

がこの半径より遠くまで進行すると,波面の拡大によって圧力の城衰が始まる.

Xieffer and Simonds (1980)は圧力の減衰の仕方を次のように見積もっている.衝突

によって棲的に与えられたエネルギーは衝撃波面の内側の物質に一様に分布しているとす

ると,全エネルギーは次の式で与えられる

I,-言TPJP(Vo-り-言q,v(I
-

i)
(3-5-3 )

ここでrは衝撃波面の半鼠Pは圧九Vは圧縮前の体嵐Vは圧縮後の体積である.

Hurnaghanの状態方程式

p= %[(%)'-1]

を用いると, (3-5-3)は次のように表される

(3-5-4 )

-

I,-言T,Wtl-(%･I)-l′1 (3_5_5 ,

衝撃波がrからdr広がることによる全エネルギーの変化率はこれをrで敏分して,

砦=4十(告･i)I-1tp･三笥

･言T/孟･[ほ.I)~-1['l筈
(3-5-6)

で与えられる.一方,衝撃波の通過によって,物質の内部エネルギーの増加は, P-V平面

上でRayleigh1ineとrelease
adiabatで囲まれた部分の面積で与えられる

AE-=をp(vo-り-/v:pd'v
- i[pvo一警][.-(芝+1)ーL'1

･浩卜(%･lrL'l
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従って,衝撃波がdrだけ広がることによる内部エネルギーの増加率は

告-4TP珊pvo一苧vo][l一倍･1r'1

･浩卜(芝･1r['l)
(.q-.L7 I

となる･衝撃波の伝播による全エ*,レギ-の減少が物質の内部二郎レギ-の増加に等しい

即ち, (3-5-6)と(3-5-7)が等しいとして,

4十鍔･.)--'1【p十;笥
･言T/孟陪十1)--11'1.芸

--4珊p一刊l-(告･.r'l
･前㌔卜(芝･.rI'l

が得られる･ここで, X
-P/Kとおき, dX/drについて解くと

(3-5-8 )

芸-卜;x･言x{xn･'l,-I,･十三-よxT･.,-I,A
･

n7rt【-
1,･-i(,･･

-

1う

･拝【1
-(nX･ i,-I,･･X,nX･

1,-I-I,･･,)-I
(3-5-9)

となる･これが衝撃圧力の城衰に関する式である.衝撃圧力が物質の体積弾性率に比べて

大きい場合(P>K)には,これは

蛋-.普(Tt)

となり,圧力の減衰は

Xc R+J4/(I-～

で与えられる.一方 P <Kの場合には(3-5-9)は

dX 3X

dR R

6¥

(3-5-10)

(3-5-ll)

(3-5-12)



となわ.拝力の減衰は

XaR-)

(3-5-13)

で与えられる.以下では衝撃波が伝播するにつれて,圧力は指数関数的に減衰するとし,

城衰の仕方はつぎの式で与えられると近似する

_了
P (r) - P (r/r ) (3-5-14)

ここでr はisobaric
coreの半径, P.は貴大衝撃圧九rはisobaric coreの中心か

らの距離である.

(2 )掘削段階

衝撃波および希薄披が通過した後,標的物宴は直ちにエジュクタとして放出されるわけ

ではない.圧縮段階の最後には,衝撃波は成長しつつある過渡的クレーターからかなり離

れたところまで伝播し,圧力の高い領域は標的中に半球殻状に分布し(detached
sh.ck糾

aye) ,時間とともに外側へ進行していく(Bjorketal., 1967).成長しつつあるクレ

ーターと衝撃波で囲まれた部分の物質は,衝撃波および希薄波の通過によって運動量をう

けとり成長しつつある過渡的クレーターのへりからえぐられるようにして放出され,エジ

エクタ･カーテンを構成する.衝撃波および肴津波の通過したあとの標的物質の流れ場を

cratering flo" fieldと呼んでいる.衝撃波の通過によって動経方向に加速された粒子は

引き続いてやってくる希薄波によって反対方向に加速される.衝撃はis.baric
c.reの中

心から球面波として伝播するが,希薄波は衝撃波が標的の自由表面で反射して発生するた

め波面の形状がやや異なり(図3-5-2 )
,希薄彼の通過によって粒子は接線方向上向きの

速度を獲得する.こうして標的物質の放出が次々と起こる.

Maxwell and Seifert (1974)や.1axwell (1977)は,爆薬を爆発させたときにおこる

クレーター形成過程を数値シミュレーションによって謂ペ,
cratering flo" fieldにおけ

る粒子の運動量を記述する簡単なモデルを提案している.それはZモデルと名づけられ

つぎの3つの仮定からなりたっている. (1) cratering flow fieldでの物宴の流れは罪

圧縮性流体として扱うことができる,すなわち

6?
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図3-5-3. Zモデルのパラメータ,ノZと粒子の運動形態の関係.それぞれの実線は浅緑を

表している.
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▽･u - 0 (3-5-15)

(2 )粒子の動経方向の速度ベクトルの大きさは, Zモデルの原点からの距離の関数とし

てつぎの式で表される

u
-

α (t)r-ア (3-5-16)

ここでα (t )は流れの強さの時間変化を表すパラメータで, Zは流れ場の幾何学的性質

を表すパラメータである(図3-5-3 ).

(3 )地表面より上へ持ち上古ヂられた物質はその後,重力場の中を放物線軌道を措いてク

レーターからかなり離れた地点まで飛んでいく.

これまでおこなわれた数値シミュレーションや実演室でのクレーター形成実験ではZ-

3とすると掘削段階における大局的な萌象をうまく記述できることが経験的に知られてい

る(Maxwell, 1977 ;Orphal, 1977a ;Croft, 1980 ;Austin et al., 1980 ;1981).

(3 )変形投階

掘削段階の最後で形成されたクレーターの形態は一般に惑星表面荷見られるクレーター

や実験終了後に観察されるクレーターの形態と異なっている.掘削段階の終わりにできる

クレーターの探さ/直径比は大きく,クレーターのへりの傾きもきつい.クレーターの底

にみられる中央丘や段丘状の地形は掘削段階の終わりにできたクレーターがその後,変形

して形成されたと考えられている.時間がたつにつれて,クレーターのへりは地滑りをお

こし,崩れていく.衝撃波の通過の際に,そのエネルギーの一部は標的物質の弾性エネル

ギーとして蓄えられており,それが開放されて複雑な地形を形づくる場合もある.また,

惑星表面の巨大クレーターでは,これらのほかに火成活動やテクトニックな作用を受けて

クレーターの形態が地質学的時間スケールのあいだに変化していく.
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(4 ) cratering flow fieldのスケ-T)ング則

掘削没階における標的物質の流動を記述するために提案されたZモデル(Ma訓ell
and

Seifert, 1974 )は比較的うまく現象を説明できるため,クレーターの形成過程の解析に

よく使われている.本来, Zモデルは爆薬の爆破の際にできるクレーターの形成過程へ適

用する目的で開発されたものであるが, Thomsen et al. (1979) , Austin et al. (1980

I 1981)は数値シミュレーションで得られた結果とZモデルを比較検討し,いくつかの修

正を加えることで衝突によるクレーターの形成過程にも応用できることを示している. Ma

xwellらによって提案されたZモデルでは,flo糾fieldの原点を火薬のおいてある地表に

とっているが,衝突によるクレーターのflow fieldでは弾丸の大きさの2倍程度地中にと

ったほうが計算結果をZモデルによってうまく記述できることが指摘されている.またZ

モデルでは掘削段階を通してパラメータ, Zを一定と仮定しているが,実際の計算結果で

はクレーターの成長とともにZが1.6から4.0まで徐々に大きくなっていくことが知られ

ている･ここでは衝突の実効エネルギーや衝撃波の伝播･減衰の仕方を考慮して,掘削段

階におけるスケーリング則を導こう.ここで提案するスケーリング則からZモデルの第2

の仮定を導くことができる.

衝突によって発生した衝撃波の圧力Pは標的中を伝播していくにつれてr一つで城衰し

ていく

p (r) -I r-3 (3-5-17)

ここでⅠは衝突の実効エネルギーである.標的中を広がりつつある衝撃波の前面では衝撃

波の圧力(p)と粒子速度(up )の間に次の関係が成り立っている

P-p (C. +
sup) up (3-5-18)

これは最大衝撃圧力を見積もる時に用いた式(3-5-1 )と同じ形をしている.ここである

地点における物質の受けた･衝撃波の通過時の粒子速度(u1ゝ)とcratering flow field

における粒子速度(u)のあいだに比例関係が成り立つことが経験的に知られている

up(r)I
lu (r)

7

(3-5-19)



ここで]-5である(Maxwell and Seifert, 1974 ).以下に述べるスケ-7)ング,qT)を導

く上で,この関係は本質的である.我々は衝撃波の減衰の仕方やcratering fl.帥fieldの

性質をさらに定量的に検討する目的でクレーター形成過程の数値シミュレーションのコー

ドの開発を行っている.ここでは(3-5-19)が成り立つという仮定にたってスケーリング

則を導く･以下で得られるスケーリング則がこれまでに行われているクレーター形成過程

の理論的や実験と獅口約であることから(3-5-19)は妥当な仮定であると考えられる.

(315-18)と(3-5-19)よりcratering flo叫field における粒子速度と距離の間にはつ

ぎの関係が成り立つ

p (c｡+ slu(r)) )u(r)-Ir-3 (3-5-20)
I

(3-5-17)と(3-5120)の関係を図3-5-4に表してある.
cratering flow fieldにおける

粒子速度のスケーリング則は2つの領域に分けることができる.ひとつは粒子の運動速度

が臨界速度

*

u
-a/sl (3-5-21)

より遥かに大きいところで成り立つもので, (3-5-20)の左辺第1項が省略できて粒子速

度と距離の間に次の関係が成り立っている

u (,) -

(1/j=Ⅰ/sp/;-9/1 (3_5_22)

これはZモデルでZを3 /2とした場合に対応している.ひとつは粒子の運動速度が臨界

速度(3-5-21)より小さい領域で成り立つもので,つぎの式で表すことができる領域であ

る

u(r)- (I/pCo}) r-? (SIS-23)

これはZモデルでZを3とした場合の粒子の運動場に対応している.粒子の運動速度は衝

突点から離れるに従って次第に小さくなるので,前者はクレーターの中心付近から飛び出

していく粒子の運動を記述し,後者はクレーターの成長が進んで,中心から遠いクレータ

ーのへりに近い領域から放出される粒子の運動を記述していると考えられる.このことか

らここでは前者をnear-field スケーリング,後者をfar-fieldスケーリングと呼ぶこと

にしよう.このモデルではクレーターが成長するに従って,初期の間は, near-fieldスケ

7
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図3-5-4.衝撃波及び粒子速度の減衰.衝撃波の圧力はr で減衰し,圧力が標的物質の

実効的な破壊強度5'.=達するとクレーターの成長がとまる(A )
｡対)応する

粒子速度はBのように,速度の大きさによって二つの領域が存在する.粒子速

度がr･1/tで減衰する領域をnear-field,
r-すで減衰する領域をfar-fieldと呼

ぷ.
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-リングがなりたち,徐々にfar-fieldスケーリングに移行すると考えられる. near-fie

ldとfar-fieldの遷移帯ではこれらの過渡的なスケーリング則である

u (r) -

(cD/s) (sI/pC:)d3 ,-7 (3-5-24)

が成り立つ.これはZモデルの第二の仮定と等価である.

ここで提案したcratering flo叫fieldのスケー7)ングBT]では粒子速度によって二つの領

域に分けられたが,これをZモデルにもとづいて 釈すると,クレーターの中心付近の流

れ場はZ-3/2で表されクレーターの成長とともにZ-3に近づくことを意味してい

る･また低速度の衝突と高速度の衝突でも実額するクレーター形成の流れ場は異なること

も示唆される･すなわち,高速度の衝突では,発生する圧力が高く,粒子速度は臨界速度

(3-5121)を越えるためnear-field スケ-7)ングとfar-fieldスケ-7)ング別の両方が

観察できると期待される･しかし,低速度の衝突では,衝突点近傍の粒子速度が臨界速度

を越えることはなく, far-fieldスケーリングだけが観察されることが期待される.こ

こで衝突の実効エネルギーⅠを用いたクレーターのサイズのスケーリング則

I=たI Y R3+た2Pg R4

杏(3-5-24)に代入するとつぎのようになる

(3-5-25)

p(co 's Åu(㍗)) Åu(㍗) -刀(た.Y 'た2PgR)(吉)~3(315126)

cratering flow fieldのスケ-7)ング則もクレーターのサイズに関するスケ-,)ング,qT)

と同様に形成されるクレーターの大きさによって,重力スケーリング則と破壊強度スケー

リング別に分けることができるので,つぎの4つのスケーリング則から構成されている

(1) near-field一重カスケーリング則

u(㍗)=L一府(吉)-3'2 ･(u≫u*,
R≫R'),

(3_5_27)

(2) far-field一重カスケーリング則

u(r)-
12晋(吉)-3

(3) near-field一破壊強度スケ- 7)ング則

7Li

(u≪u*, R≫R*),
(3-5-28)



u(㍗)
-

13ノア万(吉)~3'2
(u ≫ u*, R ≪ R*),

(3-5-29)

(4) far-field
-破壊強度スケーリング則

u(㍗)-L4志(吉)~3
(u≪u*, R≪RH,

(3-5-30)

これらは実験データを整理したり,解釈する上で,重要な示唆を与えるスケーリング則で

あると考えられる.
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(5 ) Zモデルの次元解析

Zモデルの粒子速度, u (r)と距離,
rの関係

u- α (t) r-ぞ (3-5-16)

の関係を次元解析することによって, Holsapple and Schmidt (1982)のもちいたクレー

ターのサイズに関するスケーリング別の指数,
αとβ,とZモデルのバラ′メータ, Zの関

係式を導くことができる.これらの聞には次の式が成り立っている

β -

3/Z
-α(1十2Z)/2Z (3-5-31)

これらの関係を図3-5-5に示した･クレーターのサイズのスケーリング則が重力スケーリ

ングに従う場合には,

α
=3/(2Z十1) , β-0 (3-5-32)

という関係が成り立っ･またクレーターのサイズのスケーリング則が破壊強度スケーリン

グに従う場合には,

α = 0, β -3/2Z (3-5-33)

という関係が成り立っ･一方,クレーターのサイズのスケ-7)ング,qT)が運動喜スケーリン

グに従う場合には,

-8α/3-2β十2 -0, Z-3/2 (3-5-34)

が成り立つ･クレーターのサイズのスケ-7)ング則がエネルギー･スケー7)ングに従う場

合には,

7αノ3+2β十1 -0, Z-3 (3-5-35)

がなりたっ･ここで(3-5-34)及び(3-5-35)式は我々のスケーリング則で,
near-field

スケーリング, far-fieldスケーリングに対応している.我々の得たスケーリング則では

~つのクレーター形成現象で,これらのスケ-7)ング則が違った領域で成り立っていると

考えているのに対し,打olsapple and Schmidt (1982)のスケーリング則では, craterin
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図3-515･ Holsapple and Schmidt (1982)の提案したスケーリング別の指数,
αとβ

とZモデルの′ヾラメ一夕, Zの関係.



g flo叫field の幾何学的形態はクレーターのサイズのスケ-7)ング則と対応している点

が異なっている･打ousen et al. (1983)は別の観点から, cratering fl." field やエ

ジェクタの厚さ分布に関するスケーリング則を次元解析から求めている.彼等の得た射出

速度(u)と射出地点(Ⅹ)の関係式は,重力スケーリングの場合には

u(r)=KI G(吉)-z暮,良･,g･:定数

で与えられ,破壊強度スケーリングでは,

(3-5-36)

u(r)-I<2ノ市有(吉)~z2, A,,gl:級 (3_5_37)

で与えられる･これらの式でu (r)と(x/R)の間の関係式は,我々の得た関係式

(3-5-27) - (3-5-30)式と異なっている.どちらのスケーリング則が実際のクレーター

形成過程と調和的かは実験データに照らし合わせることによって比較できる.図3-5_6に

石英砂をもちいたクレーター形成実験で得られた砂の粒子の射出地点(x /a )と射出速

度の関係を示したものである(Xawakami and Mizutani, 1985 ).図中の実線は我々の行

ったエジェクタの厚さ分布から推定したもので勾配は-3である.まt=Piekutowski (19

80)は石英砂を用い,火棄を爆発させた実験を行って射出速度を測定している.得られた

データは勾配-2.84の直線で表される.我々の行ったガラス球を用いた実験で求めたデー

タはx /R -0.5付近で折れ曲がっている. x /R <0.5の領域から射出されたガラス球

は石英砂の運動と異なっていると考えられる. x /a >0.5の領域から射出される石英砂

やガラス球はどの実験でもほぼ一致している.このような実験データからスケーリング別

の妥当性を検討するには,より質のよい実験データが必要である.
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(6 )エジェクタの遠方での堆積

クレーターから次々と放出されていくエジェクタは,コーン状のエジェクタ･カーテン

をつくりながら,放物線軌道をとって遠方で堆積する.クレーターの形成中の物質の運動

形態を測定するよりも,形成後のクレーターの形態を測定することの方が容易であるため

放出されたエジュクタの厚さ分布の測定は広く行われている.エジェクタの厚さ分布がど

うなっているかを推定することは,月面や他の惑星に形成された大きなクレーターのまわ

りに,クレーター形成によってつくられたレゴリス屠の厚さを推定したり,惑星表面の地

層の層序を調べる上で,貴重なデータとなる(McGetchin et al., 1973 ; Short and Form

an, 1972) .

従来の研究では,クレーターのまわりのエジェクタの厚さ分布は次の式で与えられると

考えられていた(McGetchin et al., 1973 ;Post, 1974 ; Cooper, 1977)

i

戻 -品-叫(吉)~¢,
(3-5-27)

ここでtはクレーターの中心からrの距離におけるエジュクタの厚さ; Tはクレーターの

へり, Rにおけるエジェクタの厚さ, `5は単位面積当たりのエジェクタの質量, pはエジ
(

ユタタの密度で,
m , αは実験的に決められる定数である.これまでの研究では,すべ

ての実験データがこの式をもちいて整理されていた.しかし,これまでに示したようにク

レーターのスケーリング別には,衝突条件によって, 4つの場合に分けられる.これらの

どの場合にも(3-5-27)が成り立つというわけではない.ここではcratering flow field

のスケ--リング則とエジェクタの厚さ分布のスケーリング別の関係を導くことにしよう

(KaHakami and Hizutani, 1985b) .

(3-5-27)より,クレーターから,距離rより遠方まで飛んでいったエ'ジェクタの絵量は

次の式で与えられる

･e- I'甲I-:加rdro(吉,-In喜)2~a
(3-5-28)

ここでクレーターーのある場所x /Rから射出されたエジェクタは放物線軌道を措いて飛行

し,
r/f2の地点に落下したとすると,これらと射出速度(v) ,射出角度(e)の間に

つぎの関係が成り立つ(斑3-5-6 )

¢b



r/R= x/R ･(v/価)2sin20

図3-5-6.エジェクタの軌跡.クレーターの中心からxの距憩から射出されたエジュク

タは放物線軌道を措いて飛行し,クレーターの中心からrの地点に落下する.

M(x)/M(R) ≡ (x/R)3

ヽ
ヽ

囲315-7.埴麦と地点.yを通る浅緑で囲まれた部分の物質は,クレーターの中心からrよ

り遠方に運ばれる.

.戸ノ



r /R -

x/R
+

v之/gR･sin2e (315-29)

この式は遥か遠方まで運ばれるエジュクタについては次のように近似することができる

r /良 -

vヱ/gR･sin28 (3-5-30)

(3-5-28)と(3-5-30)より速度(Ⅴ )より速い速度で飛び出していくエジェクタの総量

は次の式で与えられる

He
=Kl (v/gR)-2P

ここでβ- (α-2)である.

(3-5-31)

一方,クレーターの中心からの距離r /Rより遠方まで飛んでいくェジュクタの絶景は

xを通るcratering flow fieldの洗練と地表面で囲まれた部分の絵量と等しくなっている

(図3-5-7 ) ･ EDOZ-0と仮定してZモデルをもちいるとこれは次の式で与えられる

He(x)-2n/3 ･px3(1-3/(Z+1)) (3-5-32)

これから最終的なクレーターの大きさを丘,エジュクタの絶量をMe,tとすると

7

He(x ) I- He,t (Ⅹ/R) (3-5-33)

が得られる.今, (315129)を満たすx,
rに対して(3-5- ･8)と(315-33)が等しいこと

から次の式が導かれる

r/R-
K3 (x/R)3/i (3-5-34)

これを(3-5-30)に代入すると次の式が得られる(厳密には(3-5-29)を用いるべきであ

る)

v/n
-

sin20-]'2〔Irl'β(言)3'G-(責)].'2

≒
sin20-1'2 Ir･1'2β(吉)3'2β

9･z



-I(4(言)16･(吉≪
i;near the impact point)

(3-5-35)

ここで∂-3 /2βである･ (3-5-35)は射出地点と射出速度の関係を表している.すな

わち, (3-5-35)で表されるような速度をもってエジェクタが放出される場合には,
(

3-5-27)で表されるようにエジュクタが嘩模する.

前の章で示したように,我々は衝突の実効二郎レギ-が衝突萌象を統一的に記述する重

要なパラメータであるとして,クレーターのサイズやcratering flo叫fieldのスケ-7)ン

グ則を導いた･ cratering flow fieldのスケ-7)ング則は一般的に次のように表される

p(co+ s)u(I))}u(r)-?I,-3

または指数関数標示では

(3-5-36)

u(ェ) -

11讐(たげp'c,ks2PgR )z'3(吉,~z (3_5_37,

と表される(Ka糾akami and Hizutani, 1985a)
･ここでpは標的の密度,

Yは標的の破壊

強監gは惑星の重力加速度,他のパラメータは定数である(Mizutani
et al., 1983, 1

984 ;Kawakami et al･, 1983 ;Kawakami and Hizutani, 1985a,b) (3-5127)と(3-5-

35)の関係を導いたのと同様にして, (3-5-34)に対応するエジェクタの厚さのスケーリ

ング則が得られる

嘉一諦-た(Co,sn,3'Zkir#(吉)-(4Z･3,,ど(3_5_38,
_ _

0

(3-5-36)または(3-5-37)は(1 ) near-field一重カスケ-7)ング, (2 ) fa,-field

一重カスケ-7)ング, (3 ) near-field一破壊強度スケ-7)ング, (4 ) fa,-field
-破

壊強度スケーリングの4つの領域に分けられていた･それらに対応して,エジェクタの厚

さ分布にも4つの場合が存在する.それらを書き表わすと次のようになる

i

育-m7 (左)~3 (R :) R*, r (i r+),
(3-5139)

- m2 n/Co
(吉)12･5 (R ≫ R+, r ≫ r事),

(3-5-40)

-

m3(Y/pgR) (吉)~3

?フ

(R ≪ R', r ≪ r*),
(3-5141)



t

育=
m4

(Y'pCon)(f･)-2･5 (R ≪尺*･ r ≫ r*,, (3_5_42,
★

ここでR-Y/pg, rヰ-㌔+csin2e/gs, u (Ⅹ止) -c/]･s.またm-m

は定数である･ (3-5-39) - (3-5-42)をここではfar-field一重カスケ-,)ング,
nea,

field一重カスケーリング, far-field一強度スケーリング, near-field一強度スケーリ

ングと呼ぶことにする･ far-fieldのスケー,)ングはクレーターからの遠く離れた領域に

堆積したェジュクタの厚さ分布のスケーリング則を表し,
near-fieldのスケーリング則は

比較的クレーターに近い領域に堆積したエジェクタの厚さ分布を表している.ここで注意

すべきことは,クレーターの中心に近い領域から射出されるエジェクタはcratering
flo榊

fieldのスケ-7)ング則ではnear-fieldのスケ-')ング別に従っているが,これらの射出

速度は大きく,クレーターから遥か離れた遠方で堆積する.従って,エジュクタの厚さ分

布のスケ-')ング月r]Tは,遠方で堆積するエジェクタのスケ-7)ング則をfar-fieldスケ

ーリング則と呼ぶことにする.

Kawakami and Hizutani (1985b ) iまこれまでに報告されているエジェクタの厚さ分布

の潮定データをこれらのスケ-7)ング別に従って再検討している.図31518は室内実演で

石英砂に弾丸を衝突させて形成された,直接5
-30cmのクレータのエジェクタの厚さの測

定データである(Stoffler et al., 1975
,･Ka糾akami and Mizutani, 1985b).ここでは

(3-5-27)の規格化に従ってデータをプロットしている.図3-5-9は砂漠で火薬を壕発さ

せて形成された大きさ数メートルのクレーターのエジェクタの厚さ分布である(Post, 19

74) ･ Post (1974)や打ousen et al･ (1983)は得られたデータを従来のスケ-,)ング,qT]

(3-5-27)にもとづいてデータを整理している.この図をみるとクレーターのサイズが大

きいものほどエジェクタの厚さが薄くなっており,エジェクタの厚さにR依存性があるこ

とがわかる･ KaNakami
and Hizutani (1985b )はこれらを(3-5-41)をもちいて整理し

ている(図315-10)
･この図ではクレーターの大きさに対する系統性は見られず,一つの

直線で全てのデータを説明できる･このこと･より, Post (1974)の行った実験データは強

度スケーリングに従っていると解釈される.
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Post (1974)による.



図3-5-10. Post (1974)のデータを(3-5-41)式をもちいて整理したもの･
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3-6.衝突破壊のスケ-T)ング則

標的の大きさが半無限と見なせないような場合には,クレーターの形成が十分進行する

前に,発生した衝撃波が標的の表面で反射し,希薄波が生じる.この希薄彼の引き起こす

引張応力が標的の引張強度を越えると,破壊が起こる.我々の研究グループの高木(1983

)は玄武岩を標的にして弾丸を100m/secから1km /secで衝突させ,破壊萌象を系統的

に謂ペている.得られた実験データは衝突の実効エネルギーを利用した以下に述べるスケ

-7)ング則で統一的に説明できることが示されている(Takagi et al., 1984 ;Hizutani

etal･, 1985).

標的の表面に達したときの衝撃波の大きさは衝突の実効エネルギーをもちいて

p (L) -

I/L3 (3-611)

で与えられる.ここでLは標的のサイズである. P (L)-が標的の引荘強度より大きいと

きに破壊が起こるとすると, (3-6-1 )を標的の引張強度(5)で規格化したパラメータ

㌔- P (L) /♂ (3-6-2)

を破壊の程度を表す′寸ラメータと考えてよい.これは無次元数であり,ここでは無次元衝

撃応力と呼ぶ.従来の衝突破壊の研究では,衝突の程度を表すパラメータとして,標的の

単位質量当たりの弾丸の運動エネルギーがもちいられていた

P -

E/M (3-613 )

クレーターのスケー7)ング則からすると, (3-6-3 )は衝突速度が大きい場合には,得ら

れた実験データを整理するには都合がよいが,低速度から高速度まで広い範囲にわたって

得られたデータを統一的に記述したり,材質の異なる物質のデータを比較する場合には適

用できないと考えられる.以下にこれらのパラメータを実演データに照らし合わせて見て

みよう.

激しい衝突を受けた標的はど,粉々に破砕されるので,衝突破壊の程度を見る目安とし

て最大破片に注目しよう.図3-6-1は玄武岩の衝突実鰍こよって得られた最大破片の質量

と衝突前の標的の質量の比を(316-3 )をもちいて整理したものである(Fujiwara et

al･, 1977 ;Matsui etal., 1982 ;Takagi etal., ･1984 ).この図をみて分かるよう



に,標的の単位質量当たりに同じ衝突エネルギーを与えても,衝突速度によって最大破片

の大きさは異なり,速度が大きいぼど填れ掛､傾向がある.これを(3-6-2 )をもちいて

整理すると図3-6-2のようになる.この図でも,データのばらつきは大きいが,図3-6-1

のような祷突速度による系統性は見られない.図3-6-3は破片の質量と穣算個数の関係を

示したものである.破片のサイズ分布は,サイズ分布曲線の傾きから, 3つの領域に分け

られる･これらの傾きも無次元衝撃応力の値とともにシステマテイクに変化している(図

3-6-4 )
･図3-6-5は玄武岩とバイロフィライトで,はぼ同じ無次元衝突応力を与えた実

験で得られた破片のサイズ分布を示したものである.これらの図から標的物質が異なって

も無次元衝撃応力が等しい場合は,同様な破壊が起こることが分かる. (3-6-2 )をもち

いたスケーリング則は衝撃波の発生や伝播の物理学的考察から導いたものであり, 4章で

は無次元衝撃応力をもちいて散惑星の衝突破壊や合体による惑星の成長の問題を扱うこと

にする.
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第4章 衝突による故惑星のサイズ分布の進化

原始太陽系星雲の赤道面に沈毅したダスト層の重力崩壊によって,地球付近では,直径

数km-10kmの故惑星が約10 ‖価形成される.このおびただしい数の敏感星はそれぞれの軌

道をケプラー運動しているが,それらの多くはお互いに交叉しており,敏感星どうしが頻

繁に衝突する.衝突によって敏感星は,ある場合には粉々に破壊され またある場合には

合体して,太陽のまわりをまわっている敏感星のサイズ分布は時々刻々と変化していく.

また,故惑星相互のランダム速度も,重力散乱と衝突によって変化していく.おびただし

い頻度の衝突と重力散乱の結果として,敏感星の誕生からおよそ10 7年後には,現在の太

陽系の姿とほぼ同じ惑星系の形態が形成されたと考えられる個4-0-1 ).この章では,

図4-0-1のように,すでに原始太陽系星雲のガス相は散逸していると仮定して,敏感星の

成長過程を衝突過程や天体力学の立場からみてみよう.

4 -

1.敏感星の成長過程の古典的なモデル

Safronov (1972)は,古典的な統計力学や重力散乱の理論(Cbandrasekbar, 1941,1943

)をもちいて,衝突による敏感星の成長過程を扱っている.故惑星のサイズ分布や速度分

布に関する研究の多くは, Safronov (1972)のモデルから出発しており,詳細なモデル研

究の比較検討の対象となっている. Safronov (1972)のモデルは次のように要約すること

ができる(Ward, 1976,･Wetherill, 1980 ).惑星母天休は,それより小さい数多くの敏

感星の中を速鼠vで運動している.まわりの敏惑星の空間密度をpとし,惑星母天捧の

衝突断面積をSとすると,敏感星の成長率は次の式で与えられる(図4-ト1 )

dM/dt
-

pv S. (4-1-1)

故惑星の衝突断面積は,自己重力の効果が小さいときは幾何学的断面積,棚ヱ に比例

し,自己重力が大きくなると,衝突断面積は次のように,

s- 棚王(1+vet/vi ) -R十 (4-1-2)

惑星の半径の4乗に比例して大きくなる･ここでve_は敏感星の脱出速度,
Ⅴはまわりの

敏感星のランダム速度である. (4-ト1 )をもちいて惑星の成長のタイムスケールを見積
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図4-0-1.敏感星の衝突による惑星の成長(Ringwood, 1979による) ｡

0-0



もるには,敏感星のランダム速度(Ⅴ)と敏感星の空間分布(p)の値を推定する必要が

あるが,両者の関係は独立でない.太陽からの距離(軌道半径)がrの敏感星のランダム

速度(v )は,故惑星の軌道要素である離心率(e )と軌道傾斜角(i )と公転軌道速度

(C -

rf2)をもちいると,

Ⅴ (e乙+ii2)'i,a
～ i,D (4_1_3)

で与えられる.このことは,故惑星の軌道の形が円から大きくずれており,軌道面が原始

太陽系星雲の赤道面となす角が大きい程ランダム速度は大きくなることを意味している.

従って,ランダム速度が大きい故惑星の集団の方が,小さい集団と比べて,空間的に広く

分布していることになる.ここで原始太陽系星雲における敏感星の存在する領域の厚さを

hとすると, bと軌道傾斜角(i )の聞に次の関係がある(図4-ト2)

h-r sini
-

ri
-

v/f2. (4-1-4)

また,原始太陽系星雲の赤道面で換算した敏感星の空間分布の面密度(♂)と原始太陽系

星雲の厚さ(h)の関係は

d -

Ph (4-ト5 )

で与えられる.従って,敏感星のランダム速度の推定ができれば惑星の成長を見積もるこ

とができる. Safronov (1972)の理論では,敏感星のランダム速度Ⅴ は重力散乱による

増加と衝突による散逸によって決まる平衡値で与えられるとしている(N体問題の数値計

算によって,サイズ分布が変化しない系ではこの仮定の妥当性は確かめられているが,サ

イズ分布の変化と速度分布の変化が同時におこる系では,速度分布が平衡状態に至るまえ

にサイズ分布の変化が進行してしまう可能性があり,このような系での速度分布の推定は

,未だ未解決の問題である).敏感星の速度分布を見積もるには,太陽のまわりをケプラ

ー運動する天体のN体問題を扱わなくてはならない.ここでは,気体分子運動論で使われ

るDparticle-in-a-box近似カと2休問題を統計的に扱って,ランダム速度を概算しよう

.空間密度pの故惑星集団中を速度vで運動する,砦董, m,密度, pを持つ惑星母天体

の平均自由行程は

I
-m/(花R p) (4-1-6 )
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図4-ト1･より大きな敏鎚がまわりの敏惑星をかき-て成長する･まわりの敏感星の

存在密度をp,敏感星Pの断面積をS,速度をvとする-,tdn/dt-
pvSである

図4-1-2.原始太陽系星雲の厚さ(也
)と敏感星の軌道傾斜角(i )の関係･

ー.l
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図4-1-3. 2体の相互作用による軌道の変化.



また,平均衝突時間丁は

T
-1/v-4符P a/3 6f2 (4-117)

で与えられる.一回の衝突で散逸する運動エネルギーの割合をβとすると,運動エネルギ

ーの散逸時間,丁(damp)は

I (damp) -

T/β-4p a/3 5βf2 (4-1-8 )

で与えられる.

次に重力散乱による運動エネルギーの増加を2休問題近似をもちいて見積もろう.質量

m

t'の敏感星(planetesimal)と宴董meの惑星母天体(embryo)の二つの天体が図4-1-

2のようにインパクトパラメータ, Dで近接すると,お互いの重力的な相互作用によって

,運動方向がxだけ曲がる(図4-113
)

.このとき相対速度の変化,
6vは次の式で与え

られる

6v-
-mpv/(me

+
mp)sin2x

ここで, Ⅹは

sin x
〆ひ乍

ギt〔pTp十b(i)1

(4-ト9 )

(4-1-10)

である.

惑星母天体が単位時間に様々なインパクトパラメータをもつ敏感星と重力相互作用をす

ると,ランダム速度の変化は次の式で与えられる

ppd

vlsinlx ･coslx
･

n (D) dD

■Ilh

(4-ト11)

ここで, ∩ (D) dDは単位時間におけるインパクトパラメータがDとD +dDの値をもつ敏

感星との遭遇数であり,次の式で与えられる

n (D)dD -2花D 6f2dD/m (4-1-12)



また,積分の範囲は, Dmin.より小さいインパクトパラメータの衝突では両者が衝突し,

Dmaxより大きいインパクトパラメータの衝突では重力的な相互作用はない,という仮定に

もとづいている(Stewart and Kaula, 1980 ).. (All-12)杏(4-1-ll)に代入し,簡単

のため･ me -mp として穣分を実行すると

dvヱ- 8花Gm5f2･1nA/v

となる.ここで, lnAは

1nA - 1n (Dmax/Dmin) -1n (hv乞/2GH).

従って,重力散乱による速度の増加のタイムスケール, r (enc)は

･ 'enc
'-(よS-Y)-'=

γ}

ヰq$l桝QfZ JTJIA

(4-1-13)

(4-1-14)

(4-ト15)

である.衝突によるランダム運動のエネルギー散逸率と,重力散乱による,ランダム運動

のエネルギー増加率が平衡になっているとすると, r (damp) -

丁(enc)となり,

徽惑星の平衡速度は

v - (GM/eR)I/1

ここでβはSafronovのパラメータと呼ばれ,

β - (β/41nA)

で定義される.原始太陽系星雲における適当な数値を代入すると,

β -

0.2β

(4-1-16)

(4-1-17)

(4-1-18)

となり, β- 1- 4となる. (4-ト16)より Ⅴ は惑星母天体が成長するにつれて,

vはRに比例して増加していくことになる.敏感星のサイズ分布を考慮した同様の計算に

よって,このような惑星母天休の成長に伴うまわりの敏感星の速度の増加は,系の質量が

大きいサイズの敏感星がもっているような系で実現することが示されている.



4-2.太陽重力場における故惑星の運動のN体問題

4-1節で示した理論では･故惑星の運動はそれぞれの故惑星の重力圏外での運動は,

ある限られた空間を気体が自由に飛び回っているのと同じであるとし,重力圏内での運動

は2体問題で扱えるとして記述されていた･しかし,それぞれの故惑星は,空間を自由に

運動しているわけではなく,太陽の重力場を考慮しなくてはならない.太陽重力場での2

つの小天体の相互作用は3体問題と呼ばれている. 3体問題が解析的に扱えるのは, 3つ

の天体が同一平面上を運動している場合に限られている(制限3捧問題).従って,太陽

重力場での故惑星の成長問題を解析的に扱うのは大変困難な問題である.

Stewart and Kaula (1980)はこの問題をBoltzman方程式をもちいて解析している.質

量mの故惑星がランダム速度(v )と位置(r)の位相空間における分布関数をf (∫,Ⅴ

)とする･故惑星の衝突や重力散乱による分布関数の時間変化は次の式に従う.

OJ/a( + (c+u)･vf
+ 【∇¢-(C+u)･∇c)･∇,,I

= (aj/8t)enc+ (aj/a()c.",
(4-2-1 )

ここで, Vは空間座標におけるgredient,広は速度座掛こおけるgredient, ¢は太陽の重

力ポテンシャル,
Cは故惑星集団の平均速急(%){./Iは衝突によるfの変化率,(#)牝は

重力散乱によるfの変化率である.ここで,空間座熟ま図4-2-1のようにとる. (4-1-1

)を太陽を原点原始太陽系星雲の赤道面を(∫, ♂)座標面にとって,円筒座標で表す

Oj/∂t + (I,,.∂/∂r+ I,._∂/∂z)I+ (o4,/∂′･

+ n1-2r.,)∂〟∂L,,･+ (a4'/∂z)∂〟∂LI=

+ 【(LLe2/r)∂/atlr-

(LLuLI,/r)∂/∂LLeV

+ 【2flo(IH∂/∂flr-

(2flo +
ro∂flo/∂r｡)

x
L'ra/all"V = (aj/at)enc

+ (Of/at)co..,
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(4-2-2 )



図4-2-1.故惑星系に対する座標系.太陽を中心とする円筒座標(r, ♂,z)
,慣性系(X,

Y,Z )と敏感星とともにケプラー運動する回転系(x,y,z )を用いる.

/'',



となる･この式において故惑星のランダム速度は, Cに比べ十分小さく,分布関数の空間

座掛こ関する変化は速度座掛こ関する変化に比べて十分小さいとして,故少項を省喝する

と

[I(:a/∂z+ (∂O/∂z)∂/aLIJf+ [2n..LL"a/∂u,.

I

(2ilo +
ro∂fl./∂ro)L',∂/∂LIolf=0,

となる.この方程式を満たすfは

x- (uJ+ 'u;)十 α(｡;ぺ血i),
の関数f (x)であればなんでもよい, α,

Tは

(4-2-3 )

(4-2-4 )

･

-2Qu(2Do･rQ莞_
,

α - 定数

である･ここで,全ての故惑星に対して,規準とする軌道を一つ定められる場合,即ち

それぞれの故惑星(添字i )に対して,

GMaこ(1
-

eJ) cositl- (GHr｡ ) (4-2-5)

のようにすべての敏惑星に対して太陽からの距離がr の円軌道を規準にとれる場合には

I r=1となり,故惑星のランダム速度は(∫,♂)面内で等方的になる.しかし,故惑星

相互の重力散乱は,速度分布に等方性からのずれを生じさせる.故惑星の速度座標に対す

る等方性からのずれが小さい場合にはランダム速度の空間において,分布関数を次のよう

にテンソル展開することができる

r /(ro,I,u)-F.+F,･u/a

+F2:uu/u2+
･･･

ここで,敏感星の分布関数は大凡次のようにMaxwell分布に近いとする

Fo(ro, I, a)
-.

/l(7TI/2c)-3exp(-LL2/c2),
c2 = 2u2/3,

'z(ro,z)
-

′∫.,(,･u)exp(-fl.,2z2/c2).

(4-2-6 )

(4-2-7 )

(4-2-6)にあらわれる展鞘係数, F
,F.

, Fz. ･ ･

･はマクロの物理量である数密度
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(n)
,質量流速(p山) ,圧力テンソル(p4I以)と次の関係がある

′～≡ lou - (4汀/3)I:FoLJ2du,

p(u)
≡

′"]j-udu
=

(47r′,L/3)I:F.〟3dLL,

p(uu)
=

m/fuudu
≡ (pu2/3H2 '(8汀m/.､5) I.yF2〟.du,

(4-2-8 )

(4-219 )

(4-2-10)

また,粘性流体では,圧力テンソルは,応力テンソルと粘性係数をもちいて次のように表

される

p(uu)
--

-s =p(2

-

v[vc + (∇c)T一書∇･cz2】･ (412-ll)

ここで, C -

(G"/r｡)令であることから,応力テンソルを計算し,(4_1_10)に代入

すると

-77(rdfl/dl･)
-

(8m"/ )5) I.:(F2)JL4d"･ (4_2_12)

が得られる･故惑星のケプラー運動は太陽に近い軌道をもつものの方が公転運動が速く,

遠いものの方がゆっくり公転しているので,隣接する2つの故惑星に注目すると,それら

の聞にはせん断応力が倣いているようにみえるのである. (4-2-12)は,このせん断応力

と故悪星の速度の非等方性が比例しており,その比例係数が甲であることを意味している

ところで, Boltzman方程式(4-2-1 )にpu,及び. putをかけて,積分を実行し,

故少項を省略すると,運動量保存則,エネルギー保存則が得られる

a(rtm(u))/at + c
･v(nm(u))

+nm(u)･∇C -nm(∇¢
-

C･∇C) + ∇･(/!〝りuu))
- I[(aj7∂t)enc

'･
(af/∂')coH]m｡du. ,

∂(pu2/2)/∂f+ ∇ I

(p訴(u)/2)

+p(u)･(C･∇C-∇¢)+pくuu):∇c
= /[(aj/at)enc

+ (af/at)c."I(mu2/2)du.
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(4-2-14)



(4-2-14)の左辺の項は左から,運動エネルギーの変化,熱の流れ,ポテンシャルエネル

ギーの変化,粘性による軌道工如レギ-のランダム運動二郎レギー-の変化の割合を表し

ている･熟の流れとポテンシャルの変化の項は小さいので無視すると, (4-2-14)は

∂(pL77/2)/∂t= I(af/∂t)enc(′'zu2/2)du

+ ∫(a〟∂t)c."(mu2/2)du
+

T7(rdfl/dr)2

となる.ここで,次の関係をもちいている

p(uu) :∇C =

-77(rdfl/dr)2

ニー9T7f12/4.

(4-2-15)

(4-2-16)

故惑星のランダム運動のエ如レギ-の変化は,衝突によるランダム運動のエネルギーの散

近,重力散乱による故惑星相互のランダム運動工如レギーのやり取り,散惑星集団のケプ

ラー運動によって生じる粘性による軌道エネルギーのランダム運動のエjl'レギ-への移行
l

によって起こる･故惑星集団の定常的なランダム運動のエネルギーは, (4-2-16)の左辺

を零とおくことによって求められる.

固休粒子の非弾性衝突による運動エネルギーを扱った研究に, Trulsen (1971, 1972)

とGoldreich and Tremaine (1978)の研究がある.これらの研究の結果を利用すると,分

布関数, f (ul) , f (u乙)をもつ異なる2種類の粒子の衝突による運動エネルギーの散

逸率は次の式で与えられる

I(ajy∂t)co"(m〟2/2)du
=

I(i/4)(ト`2)m -｡2If(ul)I(u2)g3
(1 + 2Gm/r,g2)dul`ノLJ2,

(4-2- 16)

ここで, g -しul -u,トeは反発係数,
Eは斜め衝突に対する補正項で, i-1 -4であ

る･分布関数をMaxwell分布と仮定して, (4-2-16)の積分を実行すると,

I(a〟∂t)c..I(mu2/2)du

ニー(i/4)(1
-

e2)n2mr,2(LL2)1'/2

【10.92+ 8.1列Gm/r.,U2)i. (4-2-17)

が得られる.
′

Stewart
and Kaula (1980)は,プラズマ粒子の相互作用を解析するための統計物理学

で使われているFokker-Planck方程式(例えば, shkarofsky et･al., 1966 ; Montgomery

and Tidman, 1964 )を利用して,重力的な遠距離散乱によるランダム速度の増加を見積

1 09



もっている･重力的な相互作用に対するFokker-Planck方程式は次の式で与えられる

((''f/∂')enc

=字1′,卜∇′′
･

ViV･,3{,) +圭∇･.∇′一‥UT.V.,∇,,,9,)I,

ここで,

yi芸4汀G4･m,2 ln[1.不一u
-

ult･I/G.-(m'mi)2n2]lJ2,

3Ci - (1 +
m/mi)J[j;(ui)/tu

-

u,t]dui,

Q7i - /I(ui)Ju -

ui(i/ui.

(4-2-18)

相互作用を起こす最大距離はプラズマ物理学のDbyeの速読距離とし,和は存在するすべて

種類の粒子に対して行う･散惑星の場合には,質量によっていくつかのサイズごとに一括

して同一の粒子.t仮定する･写こは拡散係数,メ..はダイナミックフリクションと呼ばれる.

ダイナミックフ')クションの項は･ (1+m/mL )に比例するので,散惑星の質量比(

m /m乙)が大きくなるとこの項が卓越し,大きい故惑星と小さい故惑星のランダム運動

のエネルギーが等しくなるように作用する.即ち,ダイナミックフリクションは故惑星の

ランダム運動のエネルギーの等分配を成り立たせる作用がある.重力散乱によるエネルギ

ー等分配-の移行率を推定するために,ここではそれぞれの故惑星の分布関数をMaxwell

分布と仮定する

f =

)L(ql/2c)13e-{･L/C";

′ -

a.(7'Z/2cI)-3e-･･L/CfP

これを(4-2-18)に代入すると,

'am,)enc =

2f?/A
YI [('#

/〟

c2 ),I¢(c:)I (cite
c?

-

1T
-A)¢･(;)]･

(4-2-19)

(4-2-20)

この式から,エネルギー等分配が成り立っている場合(mc -m･bCi )には,重力散乱は

故惑星の速度分布になんら影響しないことが分かる. Stewart and K｡ul｡ (1980)は,

敏感星のサイズ分布を
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n (m) -cm-i, 10tTg<m <10Ztgandq-5/3

とし,初期速度-loom/sec, ZOOM /secの場合の速度の増加率

･ [(3#)e^c"2du

(4-2-21)

(4-2-22)

を見積もり, Safronov (1972)やKaula (1979)の見積りと比較している(図4-2-2 ).

Safronov (1972)やKaula (1979)の行った計算は,第4- 1節で示した計算を様々なサ

イズを持つ故惑星の集軌こついて行ったものである. Safronov (1972)の古典的な理論で

は,重力散乱によって,すべての故惑星の速度が増加しているが, Fokke,-Planck方程式

をもちいた取扱では,ランダム速度はエネルギー等分配が成り立つように作用するため小

さな故惑星の速度は増加するが,大きい散惑星の速度は萌象している.また同一の大きさ

の故惑星のみからなる系では,故惑星の集団全休では,重力散乱による速度分布の変化は

ない･重力散乱のダイナミックフ')クションの影響(エネルギー等分配)を考慮して,敬

惑星の速度分布やサイズ分布の進化を扱った研究はこれまで行われていない.

故惑星のランダム速度は,重力散乱によるランダム運動のエネルギーのやりとりのほか

に,ケプラー運動のエネルギーを散乱によって,ランダム運動のエネルギーへ変換する作

用がある･これは(412-12)において粘性係数(77)で表されていた.この粘性係数には

衝突によるものと,遠距離散乱によるものがあるが,前者は後者に比べて無視できる.こ

の粘性係数を見積もるには, Boltzman方程式(4-2-1 )の全ての項をテンソル展開し,(FJ}1

の項に対する解を求めればよい･ Steb･art and Kaula (1980)はプラズマ物理学で展開さ

れたSbkarofsky et al･ (1966)の理論を故惑星の系に当てはめ,粘性係数の値を見積も

っている･披らによると,重力散乱による軌道運動エネルギーからランダム運動エネルギ

ーへの変換率は

∂(pLI2/2)/∂t- T7enc(run/dr)2
- I.74p2G2/〟 ln[1 + (L7f)3/

(Gm fl)2】112/(LIE)1′2.

(4-2-22)

で与えられる･そこで･ (4-2-17)と(4-2-22)杏(4-2-15)に代入して,左辺を零とお

くと, Safronovのパラメータに関する方程式

il i] il



図4-2-2. 重力散乱によるランダム速度の変化率･ Aは敏感星系の初期速度を100m/sec

とした場合, Bは200m/secとした場合･ A, BはFokker-Pla凸Ck方程式を用い

ている･ A'･ B'はSafronov (1972)の理論をもとにKaula (1978)の計算によ

る.
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10.920-2 + 8.190-I

- 1･74 1n[1 + Gm/n2r｡3&3jlI2 - 0.

(4-2-23)

を得る･これを解くと平衡速度に対するパラメータ, 8の値を推定することができる.

Stewart and Kaula (1980)はBoltzman方程式から出発して,解析的に散惑星の速度分布

を推定しようと試みているが,解くべき方程式は,解析的に扱うには厄介すぎ,多くの仮

定や近似をもちいて(4-2-23)を得ている･また,破壊･合体による粒子の価数が変化す

ることをBoltzman方程式に組み込むことも困難が伴う.従って,彼らの計算から,実際の

故惑星系の運動を議論することは困難である.しかし, Boltzman方程式を導入して系の力

学的性質を調べることは,故惑星の速度分布を支配しているプロセスを理解する上で役に

立っている.

一方,コンピューターをもちいて太陽のまわりをまわる100個程度の散惑星の運動方程

式を解くことは,現在の技術で可能な問題である. Wetherill (1980)は数値計算を多数

行い,故惑星の速度分布がどのように定常状意に至るかを調べている.図41213は系の平

均速度の変遷を時間の関数として示したものである.いろいろな初期値から出発させると

凡そ10占年で敏感星の速度は定常状態に達する様子が分かる.また故惑星のサイズをいろ

いろ変えて計算を行うと,サイズの成長とともに平衡速度が大きくなることも確かめら

れている･従って,十分長い時間に渡って,故惑星のサイズ分布が変化しないならば,慕

4-1節で求めた速度分布に至るであろう.しかし, Wetherill (1980)の計算では,故

惑星の質量はすペて同じであるとしているため,様々なサイズの故惑星からなる系の速度

分布がどのようであるかという問題に対する回答にはなっていない.従って,現在まで

のところ,故惑星の速度分布の最もらしい推定は行われていない.もし, Wetherill (19

80)の数値計算が示すように速度分布が平衡に達するのに10`年程度要するとすると,サ

イズ分布の進化のタイムスケールがそれよるオーダーで小さいならば,故惑星の速度は小

さいうちに,サイズ分布は進化し,惑星母天体の成長が進行するであろう.
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4-3.敏感星の衝突によるサイズ分布の進化

敏感星の衝突による惑星の成長の問題は,敏感星の速度分布とサイズ分布を同時に解か

なくてはならないが,与えられた速度分布に対する平衡速度を決定するという問題を解く

だけでも,解析的に大変な困難を伴うことを4-2節でみた.この節では,衝突によるサ

イズ分布の進化に注目して,敏感星の進化を扱うことにしよう.小惑星帯に分布する小惑

星の起源を珊べるために, Dobnanyi (1969)は衝突破壊･合体による小天体のサイズ分布

の進化のシミュレーションを扱っている.その後, chapman and Davies (1975)やGree｡b

urg et al. (1978)はさらに精密なシミュレーションを行っている.

餐圭がmとn +dmの範囲にある敏感星の数をn (m ) dmとすると,衝突や合体に.tる微

惑星のサイズ分布の変化は次の式に従って変化する.

+

dn(m, E)
dt

(ithe number o[particles ormass m'and m.I m'

involved in
collisions)･(probabilityor aggregation)

number or fragments of mass m resulting from collisions o[
larger bodies

number of particles o[ mass m involvedincollisionswith particles

or any other size

(4-3-1 )

ここで,質宴mとm'の敏感星の衝突確率をA (m,m')
,両者が合体する確率をw

(m,m')

とすると(4-3-1 )は次のように表される

㍗-壬†:
dn(m,E)

=i

′

A(m',m -

m')n(m',t)n(m
-

m',I)w(m',m
-

m')dm'

･ Jニnl(m,m.∫,Jご''/2A(m',m" -

m)n(m',E)n(m"
-

m',t)[1
-

w(m',m"
-

m')]dm'dm"
-

n(m,I)∫;A (m,m')n(m',t)dm'.

(4-3--2)

Greenberg et al. (1978)は,敏感星の集団をサイズによって, 1/8km -1 /4km,

1 /4-1 /2km, 1/2-1km, ･

-というように16のビンに分け,それらのビンすべて

に対して(4-3-2 )を解いてサイズ分布の進化をシミュレーションしている. Greenberg

et al. (1978)のモデルでは,それぞれのビンで平均速度も変数として速度分布の進化も

同時に解いている.彼らのモデルの概要は次のようである.

ビンiに屈する敏惑星とビンjに屈する敏感星の衝突頻度は"particle-in-a-box "近
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似をもちいると,

Number of collisions
-

Nこ鴨v (cross section ) /Voltlme (4-3-3 )

で与えられる.ここでNi, Njはビンi, jに屈する故惑星の数, v はビンiとjの敏惑星

の平均の相対速度, Volumeは故惑星の存在する空間の体積である.この近似は故惑星の数

が小さくて,平均自由行程が軌道の長さよりはるかに長くなると成り立たなくなる. Gree

nburg et al. (1978)の衝突速度の進化には,次のようなモデルを用いている.ビンiの

故惑星とj の敏感星の相対速度(衝突速度)は,故惑星相互の重力散乱によって増加する

とし,増加の割合は(4-1-13)で与えられる.また,衝突による速い速度をもつエジェク

タの生成や非弾性衝突によるランダム速度の散逸は室内実験の結果をもちいて推定してい

る.しかし,図4-3-1は玄武岩質の故惑星系の衝突によるサイズ分布,速度分布の進化を

示したものである.彼らのシミュレーションでは,約10十年で,直径500km程度の故惑星

が形成されることが示されている.このような小惑星サイズの故惑星が形成されるように

なっても系の質量の殆どは直径数kmの故惑星が担っており, runaway accretionが起こっ

ている.彼らがシミュレーションを行った時点では,実験データも少なく,衝突結果の推

定には,多くの仮定がなされている.

我々のグループは,弟3章で示したように,二つの物休のサイズ比や衝突速度によって

衝突結果がどうなるかを実験的に調べ,その結果をもとにGreenberg et al. (1978)のモ

デルに修正を加え,故惑星の成長をより厳密に扱っている(Hayakawa et al., in prepar

ation ). 衝突速度が50m /secより大きいような高速度の衝突襲象を記述するパラメ

ータとして,衝突の実効エネルギー

Ⅰ -p L言 (4-3-4)

と無次元衝撃圧力

p工 -

PL,i /yL3T (4-315)

を用いる.ここで, Pは衝突によって発生する最大圧力, Lpは弾丸となる敏感星のサイズ

, L,は標的となる故惑星のサイズで, Yは標的となる天休の破壊強度である.ここで,弾

丸となる敏感星に働く衝撃圧力はLF - LTとして

PTI - P/Y (4-3-6 )

で与えられる.衝突する物体の物性やサイズが異なっても,また,衝突速度が異なっても

I I 7



これらの^'ラメ一夕が等しければ,同じ破壊萌象が観察される.サイズの異なる2つの故

惑星が衝突したとき,大き方の故惑星の破壊の様子はPを用いて,

Pl ≧ 0.05 fragmentation

O.05≧ PI Cratering

とする.一方,小さい方の故惑星についても同様に

PII ≧ 0.05 fragmentataion

O.05 ≧ PェI Cratering

とする.

(4-3-7 )

(4-3-8 )

衝突速度が50m /secより小さい場合には,弾丸,標的とも弾性的に振る舞うため,節

撃波の理論に代わって,打erzの固体接触の理論を用いて衝撃の強さのスケーリング則を導

く. Herzの理論では,低速度の衝突で発生する圧力は次の式で与えられる

P - 0･2515

ここで, ∂p, ∂tは

(81 + 8.)I (講話,)(&R'#)9]i
ll

6i -

(1-pi)/花Ei , i -p or t

(4-3-9 )

(4-3-10)

で与えられる. p18まポアッソン比, Eこはヤング率である.衝突の実数エネルギーに対応す

る無次元衝撃応力は,接触部分の半径をaとすると

pだ
-

natP/Lこy,
i-p,ort

で与えられる.低速度の衝突における破壊の様子は

PE ≧ 0.05 fragmentation

O.05 ≧ PF ≧ 0.025 cratering

O･025 ≧ PF nO damage

で与えられる.

(4-3-ll)

(4-3-12)

図4-3-2は衝突速度と弾丸と標的の質量比を座標にとって,破壊の様子をダイアグラ

I 1 8
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図4-3-2.衝突速息衝突する敏感星の葉書比,衝突結果の関係.
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ムに示したものである.従って,衝突する天体の質量比と衝突速度が決定されると(4-3-

7 ) - (4-3-9 )によって,衝突結果が推定できる.衝突結果には,非弾性跳ね返り,ク

レーターの形成,完全破壊の3種類がある.

(1 )非弾性跳ね返り(rebound )

低速度の衝突では故惑星は破壊されずに跳ね返る.この場合には,反発係数(C )

一

を用いて衝突後の速度を見積もる.反発係数の値はおよそ0.2程度である.

(2 )クレーターの形成(cratering )

故惑星の自己重力は小さいので,破壊強度スケーリングが成り立っているものとし

クレーターの体積(Ⅴ)は

Ⅴ-kI/Y

で与えられるとする.このとき放出されるエジェクタのサイズ分布は

Ⅳ=Clm _ム

で与えられる.ここで比例係数(C,)は

c.- (1-b pV/b)ち

(4-3-10)

(4-3-ll)

(4-3-12)

となる.ここで, pはエジュクタの密度である.また放出されるエジェクタの速度

分布は運動量一破壊強度スケ-7)ング別に従うものとし,次の式で与えられる

f (>v) -k(Y/pC v) (4-3-13)

ここでf (>Ⅴ )は速度Ⅴより速い速度で射出されるエジェクタの割合である.

(3 )完全破壊(fragmentation )

完全破壊によって生成した破片のうち,最大なものは

mL/=t
- C暮P-qし

1 2()

(4-3-14)



で与えられる.それ以外の破片のサイズ分布は領域Ⅰ, ⅠⅠ,ⅠⅠⅠの3つの領域にわけ

られる.このうち,領域ⅠⅠとⅠⅠⅠはあまり明瞭でないのでここでは簡単のため一つ

とみなし,領域Ⅰに対し

N=A m-q'-

mご'
m~如

a3- C3 + as'logPl

戎りの破片に対し,

N
-

A m

(4-3-15)

(4-3-16)

J

a勺= C叫+ a▼logPr

とする.破片の速度分布に関しては標的の反対から飛び出していく破片の速度だけ

が精確に謝られている(antipodal velocity). antipodal velocity, VaとPの間

には,次のようなスケーリング則が得られている

pC Vq/Y
- C P (4-3117)

ここでは,簡単のため,すべての破片がantipodal velocity, Vaで飛び出していく

と仮定した.

衝突によって破砕された敏感星がそのままばらばらに飛び散っしまうのか,再び合体す

るかは,故惑星の自己重力の大きさに依存する.図4-3-3は敏感星の衝突速度をⅤ -100

m/secとした場合に見られる破壊の様子を示した.図4-3-4はこのような衝突結果の取

り扱いのもとに,重力崩壊によって誕生した故惑星のサイズ分布の進化をシミュレーショ

ンしたものである.

1 2 1



BASALT

12

10

孟8
i=コ

26
1つ
⊂)

｣▲

0,1 1 10 100 _ 1000

Radius. km

1- 157AO
2- 16340

3- 19720

ムー 27090

5- 43070

6- 77650
7- 150000

yr･

別N 3

DIAMETER

6 9

1km

12. 15

64km

図4-3-4.重力崩壊で誕生した敏感星のサイズ分布,速度分布の進化･

1 ?ワ



4-4.故惑星の成長の最終段階

重力崩壊で誕生した故惑星は,相互の衝突によって成長し,最終的には萌在のように,

水星金星,地球,火星,そして小惑星という4-5価の地球型惑星になる.ここでは,

故惑星の衝突によって成長した数百佃の質圭-10王サgの原始惑星がどのようにして数個の

地球塑惑星に至るかを扱うことにしよう.惑星形成過程の最終段階で,太陽のまわりをま

わる大きな原始惑星に注目し,それらのケプラー運動を考慮した衝突合体成長のシミュレ

ーションの研究はCox and Lewis (1978)によって行われた.彼らは,現在の地球の約0.

02の質量をもつ約100価の故惑星を太陽から0.5
-1.5Aロの範囲にランダムに分布させ,

衝突や重力散乱によるランダム速度やサイズ分布の進化のシミュレーションをしている.

それぞれ固有のケプラー運動している原始惑星がお互いの重力圏内にはいると重力的な相

互作用をすると仮定し, 2体近似で軌道の変化を追跡し,もし,両者が衝突する場合には

合休するとしている.また,これらの故惑星はすべて同一平面内を運動していると仮定し

,軌道の離心率(e
)のみを考慮している.図4-4-1及び4-4-2は100価の原始惑星の軌

道要素(軌道半径,
aと離心率, e )の変化と衝突による数の減少を示したものである.

彼らの計算結果は次のことを示唆している.初期に与える原始惑星の軌道の離心率を0.05

≧e ≧0.0とすると,最終的にお互いに交叉しない軌道をもつ多くの惑星が形成される.

また,初期の軌道の離心率の最大値e-.,を≧0.2とすると,原始惑星相互の衝突はカタ

ストロフィクになり,原始惑星が破壊されるよるな衝突頻度が大きくなってしまう.この

ようなことから,故惑星の成長の最終段階で地球の質圭の0.02程度の質量をもつ原始惑星

の離心率がe -0.05-0.15程度の場合には,最終的に数個の惑星に至る.この数値計算に

よると原始惑星の動径方向の物質移動は比較的少なく,原始惑星が広い領域から敏感星を

集めて成長するには,原始惑星の軌道要素がかなり大きくなければならないことになる.

Cox and Lewis (1978)のシミュレーションは天体力学的な数値計算をおこなって,惑

星形成の最終段階の原始惑星の空間分布と軌道の形がどのようでならないかを最初に解析

した点で重要である.その後,いくつかのグループによって,彼らの計算の精密化が試み

られている.鮎tberill (1980)は衝突による合体を無視して,軌道要素に軌道傾斜角(
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図4-4-2. 100価の原始惑星の散乱,衝突による軌道,数の変化.原始惑星の初期の軌道

離心率の最大値を0.15とした場合.

1 ?
,r-r1



i )を考慮して. 3次元的に敏感星の運動を扱っている. 3次元空間における敏感星の重

力的な相互作用は. 2次元の場合に比べて,衝突によるランダム速度の散逸より,遠距離

散乱によるランダム速度の増加が大きくなる傾向がある.このことは初期に原始惑星の軌

道の離心率を小さくとっても小数の惑星系が形成されることも有り得ることを示唆してい

る.従って,ここでの問題も遠距離散乱によるランダム速度の増加と衝突による運動エネ

ルギーの散逸を定量的に論じるtとが必要になる. Cazenave et al. (1982)は, 3次元

空間における原始惑星の重力的な相互作用を運動方程式を解くことによって見積っている

･太陽から距離rにある栄圭mL
をもつ原始惑星の運動速度の変化d xこ/dt

は

d2,1'f/dt2-
-GM

-G真筆J■l (4-4-1 )

で与えられる.ここでnG1は太陽の質量である.また,原始惑星の衝突については, Greenb

erg et al. (1978)の方法を用いて同様の計算を行っている.この場合には,数値計算上

の制約から,扱っている原始惑星の数はたかだか25価程度に制限せざるを得ない.このよ

うな歎の原始惑星が限られた時間内に頻繁に衝突するためには,原始惑星の空間分布も限

られた領域に制限せざるを得ず,計算結果をCox and Lewis (1978)と比較するまでには

至っていない.

4-5.故惑星の成長過程の研究の現状-

これまで見てきたように,敏感星の成長問題を扱うには,遠距離散乱によるランダム速

度の増加と衝突によるランダム運動のエネルギーの散逸を定量的に扱った上 それぞれ申

故惑星のケプラー運動を考慮してサイズ分布の進化を解くことが必要である. Greenberg

et al. (1978)のモデルは,.敏感星のケプラー運動を無視しているため,モデルの適用限

界は,敏感星が誕生して間もない時期に限られる.その後の進化を扱うためには,衝突頻

度の推定に軌道運動を考慮すべきである.また敏感星の成長の最終段階においては, Caze

nabeetal. (1982)のシミュレ-シ訂ンを現実の惑星系に別して扱う必要がある.この

ように,これまで研究されているモデルは,敏感星の成長過程を扱う上で改良すべき多く

の問題点がある.



Stewart and Kaula (1980)は敏感星系にBoltzman方程式とFokker-Planck方程式を導

入して統計物理学的に扱っている.彼らの解析によって,敏感星相互の散乱には,敏感星

のもつ運動エネルギーはエネルギー等分配へと移行するメカニズムがあることが示されて

いる.このことは,衝突によって成長していく敏感星のランダム速度は重力散乱によって

小さい大きさの敏感星に取られ,惑星母天体のランダム速度は小さく,軌道を円にちかず

ける傾向があることを示唆している.このことはそれまでの研究では考慮されていない.

原始惑星はまわりの故惑星を集めて成長するので,大きな故惑星が成長した領域で軌

故惑星の存在度が小さくなり,原始惑星の成長速度が小さくなる.このような状況がさら

に進行すると,原始惑星のまわりには,もはや集積してくる故惑星はなくなり,原始惑星

改植の故惑星と孤立してしまって,その後の成長は期待できない.従って,原始惑星が成

長して,現在のような惑星系に至るには,敏惑星を動経方向-移動させるメカニズムがな

くてはならない. Greenberg et al. (1978)は地球型惑星が成長するより速く外惑星が成

長し,巨大外惑星の重力的なperturbationによって,敏感星の軌道が乱されて,動径方向

に故惑星の移動が起こるのではないかと論じている.この間題は,Cog and Lewis (1978)

の研究では,最終段階の敏感星の離心率が0.05程度という,現在の惑星に比べ轟かに大き

な値を仮定しなくてはならないという結論で表萌されている.

このような天体力学的問題の他に,衝突に対する敏感星の振る舞いが敏惑星の物性に大

きく依存することにも留意する必要がある. Greenberg et al. (1978)は敏感星の破壊強

度を変化させてシミュレーションを行い,強度によって敏惑星の成長の様子の違いを調べ

ている. Matusi and Mizutani (1977)は岩石や氷はぜい性を示し,衝撃によって破壊さ

れやすいのに対し,金属は延性を示すので岩石に比べ破壊されにくいことを指摘し,敏感

星の成長の初期段階は金属が選択的に合体して原始惑星の橡になることを指摘している.

岩石,氷,金属の衝突実験のデータがかなり蓄積された今日,敏感星の機械的性質を考慮

して惑星の成長を定量的に換討すべきであろう.我々のグループは, Greenberg et al. (

1978)のモデルをベースにしてこれらの問題を考慮したシミュレーションを試みている(

nayakawa et al., in preparation ) .

故惑星の成長過程の研究は, Safronov (1972)の研究以来活発に行われ,惑星がどのよ

うに成長したかについて物理過程の検討はかなり進んでいる.しかし,それらを捻合して

Safronov (1972)のシナリオを大きく修正するまでには至っていない.

以下の章で述べる地球の成長の内部の分化過程は, Safronov (1972)のモデルから出発
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することにする.
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第5章 核･マントル･地殻一成層構造の起顔

この章では･地球母天体に注目し･母天体の成長と内部構造の分化のプロセスを扱うこ

とにしよう･原始太陽系星雲内で誕生した敏感星は衝突破壊や合体を繰り返し,その中の

あるものが成長して頚在のような惑星サイズに至る.成長しつつある惑星には,大きさも

様々で･組成も金属鉄に富んだもの･岩石宴のもの,氷や他の捧発性元素をたくさん含ん

だものなど･様々な敏感星が落下してくると考えられる.落下してくる徽惑星の組成が成

長とともに変化していくときに払形成後の惑星内部は当初から成層構造をしていると考

えられる･このような集積過程を非均質集積モデルとよんでいる.故惑星が効率的にまわ

りの固体物質を集めて成長するような場合には,ガスから凝固した故粒子は即座に惑星母

天体に集積し,凝縮温度の高い物質が中心部に,低いものが外側に集積した惑星が形成さ

れるであろう(Hurthy and Hall, 1970 )
･一方,低塩で凝縮する固休が凝縮した後で敏

感星が形成され･激しい破壊を頻敷こ繰り返しながら成長を続けて惑星になったとすると

･凝縮温度の高い物質と低い物質がよく混合され,均質な惑星が形成されるであろう.こ

のような集積過程を均宴集積モデルと呼んでいる.しかし,惑星母天体のサイズが1000k｡

より小さい時には,母天休の自己重力は小さく,故惑星の力学的性質が衝突結果に反映す

る可能性もある･このような場合には,引張強度が大きく,延性に富んだ金属質の故惑星

が選択的に成長したと考えられる(Hatsui and Mizutani, 1977 ).しかし,惑星母天体

がかなり成長して自己重力でまわりの敏感星をかき集めるようになると,様々な組成の敏

感星が同時に落下し･均質集積が起きると考えられる.第1章で論じたように,固体の凝

縮が起こった後で故惑星が形成され,それらが衝突を繰り返して惑星になるというシナリ

オが多くの研究者の間で受け入れられており,地球の進化の議論は,初期に内部が岩石と

金属の均質な混合物で構成されている状態から出発している.現在の地球内部は,核･マ

ントル･地殻といった化学組成の異なる成層構造をしており,金属と岩石からなる初期地

球から,密度の違いによって,比重の大きい金属相は中心-向かって沈降して核になり,

比重の小さい地殻物質は地表へ運ばれて地殻になるという,核･マントル･地殻からなる

層構造への分化の過程を明らかにしなくてはならない.この章では核･マントル･地殻の

大規模分化がどのように起こったかを検討しよう.



5-1.大規模分化はいつ起こったか?

1950-1960年代には,地球の集積時に開放される重力エネルギーは,表面からの放射で

効率的に宇宙空間-運びさられ,形成直後の地球の内部は比較的冷たく,放射性同位元素

によって徐々に過熱され, 5億年-10億年かかってゆっくりマントルと接が分化したと考

えられていた(たとえばLubimova, 1958) ･ 1971年, oversby and Ringwoodは珪酸塩と金

属に故圭のPbを加え,高温下で,珪酸塩と金属の間のPbの分配実験を行い,金属に多量の

Pbが濃集されることを示している･このことはマントルと接が分化した際にマントル中の

Pbが金属鉄にとりこまれ,核形成時にU /Pbの分別をうけたことを示唆している. Oversb

y and Ringwood (1971)はPb同位体のデータをもとに得られた地球の年番は,マントルと

橡の分化の年齢を与えるとし,得られた年代から,地球形成から1唐年以内にマントルと

橡の分化が起こったと結論している.その後,ウランの崩壊定数の精度が向上し,またい

ん石のPb同位体の却定データも増え,キャニオン･ダイアブロ鉄いん石の測定データはこ

れまでに測定された試料のなかで最も放射改変起療のPb同位体に乏しい組成を持っている

ことが明らかにされた(Tatsumoto et al., 1973).またDSDPによって数多くの海洋性

地殻を構成する玄武岩の地球化学的研究が進み,これらの玄武岩の化学的性質がかなり明

らかにされている･図5-1-1に海洋底からサンプリングされた玄武岩のPb同位体組成を示

す･海洋地殻の玄武岩の一般的化学的特徴として, U, Th, Rb, Sr, Kなどのイオン半径の

大きく,岩石が溶融した際にマグマに濃集しやすい元素に乏しい.しかしPb同位体組成で

みると,それらはUの崩壊してできる放射性改変起源のPb同位体に富んでいる.また下部

地簸を構成する署石を除いた他の岩石のPb同位休組成は,地球の年齢とされる45億7千万

年のアイソクロンの右脚にプロットされている.このことは地球の形成から現在に敦る比

較的古い時代にマントルと地殻を構成する岩石のU /Pb比の変化を起こすような事件があ

ったことを意味する(Stacy and Eramers, 1974 ;Cumming and Richard, 1975 ). V｡

llmer (1977)やAllegre et al･ (1982)はこれがマントルと接が分化した事件を記憶

していると提案している･キャニオン･ダイアプロのPb同位体比を無視して,地球の岩石

のPb同位体データだけを用いて地球の年齢を見棲もると44鐙年という年代が得られる(Ga

ncarz and Nasserburg, 1977 ;Allegre et al., 1982).もし地球の形成がいん石の形成

年代と同じ45億7千万年前だったとすると,地球の形成から1.7億年後にカタストロフィ

クに核の形成が起こったことになる.地球の集模課程や形成直後の内部の温度分布の研究
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図5-1-1.海洋玄武岩のPb同位体組成. Sun (1980)による.
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からすると,マントルと核の分化が連続的に進行すると考えられる.このような核の形成

におけるPb同位体組成の進化をシミュレーションすると,形成から3 -5億年後に核の形

成が終了するようなゆっくりした分化もありうる(Vollmer , 1977:川上, 1985)
.いず

れにしても, Pb同位体データがマントル･按分化の事件のおこった年代を記憶していると

すると,このような大規模な分化は地球の形成後5億年以内に終了したと考えざるを得な

い.

もう一つ初期の大規模分化のおこった年代を記録していると考えられる情朝カ1ある.そ

れらは,希ガスの同位休組成である. 希ガスは窒素,酸素,二酸化炭素を除くと地球大

気の主要構成分子であり,地球内部の岩石にも故量ながら,インクルージョンや結晶の表

面に吸着している.地球形成期に岩石にとりこまれていた希ガスは,内部が融けるとマグ

マにとりこまれ,それが地表に噴出すると脱ガスして大気を構成するようになる.弛球大

気がいつマントルから脱ガスしたかを希ガスの同位体組成から推定することができる. Ar

には放射性同位体起療ではないヲ(Arと岩石中のやEが崩壊してできるloArがある. Hamano

and Ojima (1978)は大気のAr同位体組成と深海底からもちかえられた玄武岩のAr同位

体組成から,地球大気の脱ガスモデルをもちいて,地球大気が遅くとも37億年より前に形

成されていたという結論を導いている.またAllegre et al. (1983)は,大気および深海

底玄武岩のⅩeの同位体組成を調べ,マントル中の岩石のⅩeの同位体組成の非均質性は, Ⅹe

が大気中へ供給されて以後形成されたことを示している.放射性同位体の/Zアxeは〟1Iが崩

壊してできるものである. /z7Iの半減期は1700万年であるから,深海底玄武岩を供給し

たマントル物質のもっていた‡e同位体組成妊,今から44億年前に形づけられなくてはなら

ない.マントル物質のもっていた希ガスが大気中へ移動する際に,マントル内部で大規模

な部分溶融または結晶分化を伴ったとすれば,希ガスの同位休組成は初期の大規模分化`の

事件を記憶していると考えられる.このようなことから現在の地球にみられる大規模成層

構造の形成は,地球の誕生から遅くとも5億年以内に形づけられたものと考えられる.

5-2.初期分化のエネルギー顔

敏感星の衝突によって地球が成長しつつある段階には,落下した敏感星のもっていた運

動エネルギーのかなりの部分は衝撃波の発生によって熱エネルギーとして,地表および内

部を過熱する. 1970年代前半までは,開放された熟エネルギーは効率的に宇宙空間へ放射



され 内部が高温になるtTT_如こは,短い時間で地球や月が現在の大きさに成長しなくては

ならないと考えられていた(Ranks and Anderson, 1969;Hizutani et al., 1972 )
.そ

の後,敏惑星の落下によって飛び散ったエジェクタがレゴリスとして成長しつつある惑星

表面を覆い,それらの熟伝動率が低いことから,衝突によって開放された熟エネルギーを

地球内部にとりこめる飽きがあることが指摘され ゆっくりした集積でも,惑星内部が高

温になることが示されている(Safronov, 1978; Kaula, 1979)
.さらに衝突によって蒸

発した揮発性元素や水が大気として成長しつつある惑星表面を覆い,それらも衝突によっ

て発生した熟エネルギーを地球内部にとりこめる飽きをすることが提案され 地球にも大

きなマグマ･オーシャンがあったことが示されている(Abe and Matsui, 1983) .

また形成直後の地球内部には,ロ, Tb, Ⅸなどの放射性同位体が多く存在していたと考え

られる.またすでに消滅してしまった Alなども熱海として重要な役割を果たした可能性

も指摘されている(Lee et al., 1976)
.このような長寿命の放射性同位体の存在によっ

て地球内部の運動が保たれ,内部の溶融や火成活動が保たれてきたと考えられる.これら

の元素の存在度は初期程多く,放射性元素の崩壊エネルギーによって内部の分化がおこゎ

たとすると形成後早い時期に大規模分化がおこったであろう.

またマントル･核の重力分離は発熱過程であり,分化が進行するにつれて,重力エネル

ギーが熟エネルギーに変わり内部を過熱する. マントル･核分化の際に発生するエネル

ギーは地球全体を4000度ほど過熱するエネルギー董に匹敵する.このことからマントル

･核の分化が一旦はじまると急激に進行すると考えられている.
Ringwood (1966)はこの

ことから,マントル･核の分離に要する時間は遅くとも1億年程度であろうと主張してい

る.しかし,分化の際に開放される重力エネルギーは中心部の金属･岩石の混合層を過艶

するのではなく,分化の起こっている領域を過熱するので,内部が温まるためには,放射

性同位体の改変と高温の外部から内部への熟伝動に依らざるを得ない.従って, 5億年程

度で核の形成が終了するようなゆっくりした分化も可能であろう.

5-3.核の化学組成

地球内部がどのような物質からできているかは,宇宙化学的にみて固体惑星を作るのに

十分な存在度をもつ物宴で,地震波の解析によって得られた,弾性彼の速度分布,密度分



図5-3-1･いろいろな物質の弾性波速度と密度の関係.
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布を説明しうる物質であるという条件のもとに推定されている.図5-3-1はいろいろな固

休及び地震学的にえられたマントル･核を構成している物宴のバルク音速と密度の関係を

示したものである.内接は鉄･ニッケル合金であるとすると地震学的に得られているデー

タを満足することがわかる.外接は内核とは組成が若干異なり,鉄･ニッケル合金に比べ

ラ 10%程度密度の小さい物質でできていることが要請される.これは,鉄･ニッケル合金

に10%程度軽元素が含まれていることを意味し, 1950年代から外接の軽元素が何であるか

が活発に議論されている.宇宙化学的にみて外核に含まれている可能性のある元素にはイ

オウ,酸素水気 シ7)コンなどが提案されている(Brett, 1976 ). HacDonald and hop

off (1958)やRingwood (1966)はシ')コンが金属鉄中に14%混入しているとすれば地震

学的データを説明できると提案している.しかし,シリコンが外核に含まれているとする

と,外接はその上を覆うマントルと熱力学平衡にないことになる.酸化的なマントル中を

還元的なシリコンを含んだ金属鉄が沈降していって核になったにもかかわらず,両者が非

平衡のままであったことは不合理にみえる.その後,イオウ,酸素,水素が外接の軽元素

の有力候補とされている.どの元素が外接に取り込まれているのかは,地球の集積過程や

マントル･按分化がどのように起こったかを換討する上で,最もきつい制約条件を与える

と考えられる.超高圧実験によって,これらの元素の高圧下での相関係や金属鉄-の溶解

度を鋼ペる研究が広く行われている.

核の軽元素の候補としてあ8ヂられる元素はつぎの条件を満たすことが要請されるであろ

う(Ringwood, 1984). (1 )外接の密度を金属鉄の密度より10%程度小さくすることが

できること, (2 )高温･高圧下で金属鉄に対する溶解度が高いこと, (3 )宇宙化学的

にみて大量に存在すること, (4 )金属相の融点をかなり下げて,核･マントルの分化が

容易に進行させるものであること, (5 )地球の集積過程と訴挿口約であり,分化の際に金

属相と共存していること, (6 )橡･マントルの分化時に軽元素を含む金属相とマントル

物質が熱力学的に平衡であること.これらの条件を満足する軽元素は水素,イオウ,酸素

であろう.以下にそれらの妥当性を検討しよう.

(1)水素

金属鉄は不揮発性を示すが,水素はかなり広い温度,圧力条件で気体として存在するた

め,大量の水素が外接に取り込まれているという考えはあまり地球科学者の注目を集める



ことはなかった･金属学の分野では金属鉄中にかなりの水素が溶け込み,それによって普

通延性を示す金属鉄が脆性を示すことが古くから知られていた(水素脆性). suz｡ki et

al･ (1984)はこのことに注目し,高圧下で鉄,エンスタタイトと水の反応実験をおこな

っている･圧力が40kbarより高い領域では,水が分解されてつぎの反応がおこることを示

している

Hヱ0 + Fe + MgSiO3-HgFeSiOl +打之

xFe +1/2HLユーFeA

彼らの得た実験結果によると,地球内部の100km以探で鉄と水が同時に存在すると,水の

分解によって生じた水素は金属に取り込まれ,マントル中を沈んでいって核になり,酸素

は鉄と反応してFeOとしてマントルの構成物質の一部になるという.この説で問題になる

のは,形成しつつある地球で鉄に富んだ敏感星と水などの揮発性元素にとんだ故惑星の落

下によってもたらされた鉄と水が,上部マントルの100km以探で混合したという仮定であ

る･もし,揮発性元素が衝突の際に脱ガスして即座に大気を形成してしまったならば,こ

のような状況は起こらなかったであろう.この点については,地球の集積過程やマントル

･核の分化のプロセスを考慮して検討することが必要となる.

(2)イオウ

核の軽元素の候補であったシリコンが,マンいレ･核の非平衡の問題で旗色が悪くなっ

て(Ring榊00d, 1966)
,シ7)コン以外の元素の可能性が以後検討されるようになった.そ

の候補としてイオウが有力視されるようになった.もし形成期になんらかの蒸発作用があ

って地球の捧発元素が蒸発して,宇宙空間に逃げていったのだとすると,揮発性に富んだ

元素ほど存在度が小さくなっていることが予想される.しかし,イオウの存在度はそれよ

り揮発性の大きな元素より小さくなっており,イオウだけ特別な理由で,マントル中の存

在度が小さくなったと考えなくてはならない. Murthy and Hall (1970)はマントル中の

イオウの存在度が他の揮発性元素である,炭素,窒素,ハロゲン元素や希ガスに比べてよ

り少ないことから,マントル･核の分化の際にマントル物質中のイオウが金属鉄と反応し

てトロイライトとなり,外接を構成するようになったと提案した.高圧下でのFe-FeS系の



溶融実験によると(Usselmann, 1975 )
,この系の共融点の温度は常圧で950度で圧力が

30kbarまでは,共融点の温度の圧力依存性は小さい.このことから外接の軽元素がイオウ

であるとすると,比較的低塩で金属相が溶融し,マントル･核の分化が進行したと考えら

れ,分化のダイナミックスを論じる上からも都合がよいとされた. Ahrens (1979)やB,oH

n et al･ (1984)は衝撃波をもちいた高圧実験でFe-FeS系のユゴニオの状態方程式を決定

し,外核の軽元素がイオウだけだとすると, 14%程度イオウが金属中に溶け込んでいると

見積もっている･これだけのイオウが地球の内部にあるとすると,イオウの存在度は全地

球の4･5%になり･コンドライト組成とくらべると, 45%になる.したがって,核の軽元

素がすべてイオウであるとすると,揮発性元素の存在度の比較から,地球内部にイオウが

多すぎることになってしまう･このことからRingwood (1977,1979 )は核の軽元素がイオ

ウではなく,酸素であるという結論を下している.

(3)酸素

核の軽元素が酸素であるという考えはBullen (1973)によって論じられている.しかし

酸素は常圧では金属鉄を不混和を呈することから,核の軽元素である可能性はそれほど広

く建議されていなかった･ Ringwood (1977)は乏しい実験データを用いて熱力学計算を実

行し,高温･高圧下では金属鉄にかなりの酸素が溶け込む可能性を指摘している.その後

Fe-FeO系の溶融実験データが蓄積され, Ringwood (1977)の予想は定性的には裏付けられ

た(Ohtani and J2ingwood, 1984 ;Ohtani et al., 1984 ;Nato, 1985).

(4)まとめ

外接の軽元素として,水素,イオウ,酸素のうちのどれか一種類のものだけでなく,酸

素とイオウがある割合で混合している場合も考えられる. Kato (1985)はFe-FeO-FeS系の

溶融実験を行い,この系の高温･高圧下での相関係を珊べている.賀状では,核の軽元素

として水素の可能性も否定できないが,惑星形成過程や大気や海洋の起源なども考慮する

と,イオウ･酸素説の方がよいと思われる.



5-4.始顔マントルの化学組成

地球や惑星の材料物質は原始太陽系星雲から凝縮した固体物質であると考えられる.星

雲の固体凝縮物が均質に集まって惑星になったとすれば,惑星の平均化学組成は原始太陽

系星雲の固体成分の組成と等しくなるであろう.事実コンドライトいん石のなかの炭素質

コンドライトと呼ばれているグループの組成は原始太陽系星雲の化学組成とよい相関があ

ることが知られている･しかし･他の多くのいん石や地球型惑星の組成は,原始太陽系星

雲の固体成分の組成と異なるものが多い･これは,原始太陽系星雲のなかでガス相と固体

相のあいだで蒸発や凝縮があったり,敏感星の集積の際に揮発性元素が選択的に蒸発した

り,形成後に核･マントルの分化を経験したためである.元素の種類によって揮発性の違

い,親石性,親鉄性,親鋼性の違い,イオン半径の違いがあるため,このような一連の物

理イヒ学反応で分別の程度がそれぞれ異なる.従って,マントルの一連の元素の存在度から

･マントル物質の受けた分別作用の歴史とその程度を推察することができる.

図5-4-1はマントル中のいろいろの元素の存在度を炭素質コンドライトで規格化した値

を凝縮温度の関数として示したものである.凝縮温度の違いは揮発性の程度を表している

ので,右よりにプロットされている元素はど揮発性が大きくなる.この図でわかるように

マントル構成元素は大きく3つのグループに分けることができる.それらは親石元素,や

や親鉄元素ときわめて親石性を示す元素である.不揮発性の親石元素であるCa,
Al, Tiゃ

REEはコンドライトの存在度を示すが,拝発性を示す元素は炭素質コンドライトに比べ10

%から50%程度になっている･やや親鉄性を示す元素であるAs, Ag, Sb, Geなどの元素や

Co, Niなどの元素は炭素質コンドライトの数%から10%程度の存在度を示している.また

きわめて親鉄性を示す貴金属元素であるRe, Os, Ptなどの元素の存在度はお互いにコント

ライト的存在度を示すが,絶対量は0･3 %に過ぎない.不揮発性元素の存在度に比べて揮

発性元素の存在度が小さいのは集積時までに揮発性元素が蒸発してしまったのか,地球の

材料物質がおもに高温の凝縮物からなっていたことを意味している.一方親鉄元素の存在

度は金属接とマントルが平衡のもとで分化したと考えると,マントル中の存在度は大きく

なりすぎる･このことからChoH et al･ (1983)やNewsom and Palme (1984)は3段階集

横･核形成モデルを提案している･これらによると,まず不揮発性元素に富んだ故惑星の

集積で地球は現在のサイズの80-90%まで成長する.このとき核の形成は集積と同時に進

行しているとする･この馴皆の核の形成では親石元素はⅣi, Co, FeO以外は核にとりこま



れる･その後10-20%の揮発性元素に富んだ故惑星が落下してくる.これらの敏感星には

それほど多量の金属相が含まれていないため,核の形成は,この時点ではほぼ完了してい

ると考えられる･しかし,集積がほぼ完了してもイオウに富んだ金属相が始顔マントル中

にいく分存在しており,それらがきわめて親石性を示す元素のみをとりこんで核形成に寄

与したとすると,やや親石性の元素の過剰を説明できるという.現在のところこの説の検

討は金属と岩石の間の親石元素の分配係数を見積もる必要がある.しかし,岩石と平衡に

あったとされる金属鉄に軽元素として何がはいっているかによって,分配係数の値が大き

く変わることも考えられる･このようにマントル中の親鉄元素の存在度も核形成事件を記

録している重要な情報である.
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図5-4-1.マントルの元素の存在度.
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5-5.初期分化の数値シミュレーション

原始太陽系星雲内で起こったとされる敏感星の相互の衝突と,その帰結である惑星の誕

生がどのようであったかは,価々の惑星で起こった,火成活動や造山運動の歴史や,現在

の構造から･ある程度制約を与えることができる･誕生から現在までの,惑星の全歴史を

大局的に謝べる研究手段として･惑星の熱的歴史の計算機シミュレーションがある.これ

は,地球や惑星の初期の温度分布を仮定し,その後の惑星内部の温度分布を熱伝導方程式

を解いて,賀在の温度分布や,地質学的データを満足するモデルを捜し,熟的進化を決定

する様々な要因が,どの程度結果を左右するかを詞ペるものである.このような研究は大

型計算機が普及した1960年噴から,広く行われている･しかし,これらの多くは,初期の

塩度分布を先見的に与えており,惑星の形成過程にもとづいた精密なものは少ない伽nk

s and Anderson, 1969; Mizutani
et al･, 1972 )

･近年,惑星の形成過程の研究が急速

に進歩し,それに立脚した初期の鑑度分布の推定が可能になった. Safronov (1978) , Ka

ula (1979)やCoradini et al･ (1983)はSafronov (1972)の理論をもとに,形成期の

惑星の温度構造の研究を行っている･これらの研究では,成長しつつある惑星の表面は宇

宙空間にさらされており,敏感星の衝突によって加熱された表面物質は放射によって,袷

やされてしまい･常に惑星表面の温度は宇宙空間と平衡になっていると仮定している.し

かし, Lange
and Ahrens (1982)は,故惑星が惑星母天体に衝突すると,衝撃によって故

惑星にとりこまれていた揮発性元素が脱ガスし,大気として惑星表面を覆うことを室内実

験のデータをもとに論じている･またAbe
and Hatsui (1983)軌この大気の断熱効果に

よって敏惑星の衝突によって開放された熟エネルギーは効率的に惑星母天体を加熱し,惑

星表面まで溶融して,マグマオーシャンが形成されることを示している.形成期の温度分

布を推定することは,初期におこった核･マントル･地殻-の大規模分化や,その後の熟

史の研究では･最も根本的な問題である･ここでは,故惑星の衝突による惑星の成長を考

慮して,成長途上の惑星内部の温度分布を見積り,熟的進化と成層構造の形成過程をシミ

ュレーションすることにしよう.

(1)惑星の成長と接･マントルの分化モデル

(a)故惑星の衝突による地球の成長



Safronov (1972)によると,故惑星の衝突によって集積している惑星母天体の成長速度

は,次の式で与えられる

告-一打Rz(/･ZO)f (5_5_1,

ここでRは惑星母天体の半亀 5は敏感星の面密息uは敏感星のランダム速度である.

また βはSafronovのパラメータと呼ばれ,惑星母天休の脱出速度と故惑星のランダム速

度の比で定義される

e -

Gil/Ru& (5-512)

ここでGは重力定数である･また,惑星母天体の半径の成長率は,次の式で与えられる

dR
･･- i弓

dt

/+之C け~
~■

t

● 一ニーーー

P P
(5-5-3 )

敏惑星の面密度(♂)は惑星母天体がまわりの敏感屋を集めて成長するに従って減少し

ていく･ここでは,敏感星の誕生時に,惑星母天体の軌道のまわり(軌道半径aことa.

の間)にその惑星の最終質量(Hco )と同じ量の敏感星が存在していたと仮定して, 6の

時間変化を与えることにする

亡｢∠i) =

fl.p - ～(i)

7T(aJ一句L)
(5-5-4 )

落下してくる故惑星のサイズ分布も, safronov (1972)により,次のように仮定する.

惑星母天体(故惑星の中で最も大きく成長しているもの)のまわりに存在している故惑星

のなかで,最大のものの質量は次の式で与えられる

3

m)I.*= H/ (e)

その他の敏感星のサイズ分布は,価数と質量の関係をもちいると,

(5-5-5 )

〝 c 7q~声

(5-5-6)

で与えられるとする･従って,単位時間当たり,惑星母天休に落下する敏惑星のサイズ分

布は,



ヱ_¢
m～*z一字 砦仰~& (515-7 )

である･ここではe-4とし,原始太陽系星雲に関するパラメータは鮎ula (1979)と同

じものを使用した.

(b )衝撃による揮発性物質の脱ガスと大気の形成

Lange and Ahrens (1982)は,サーペンチンやブルーサイトなどの含水珪酸塩に弾丸を

衝突させ,衝撃の強さと脱水反応による結晶水の散逸の関係を鋼ペている.彼らの実験結

果を外挿すると,約60GPa以上の圧力を受けるとほぼ完全に水が取り除かれる.衝撃によ

って,遊離した水の一部は水蒸気として失われ,残りは再び署石と反応したり,吸着され

ると考えられる･衝撃を受けた故惑星から遊離した水(水蒸気)や二酸化炭素などの揮発

性元素が惑星母天体を覆い,原始大気を形成する.

ここでは,敏感星に揮発性元素が,0･1%含まれていると仮定し,脱水反応が始まると,

故惑星に含まれていた揮発性元素のうちのf は大気へ運ばれ,戎りの(1 -

f)は岩石

と再び反応するとした･直径2500km以上になると,脱ガスした捧発性元素が地表を覆い,

原始大気が形成される.また, f -0.2としている.

(c )大気の断熱効果と表面におけるエネルギーバランス

従来の多くの研究では,惑星母天体の表面は真空であるとされ,大気の存在は考慮され

ていなかった･大気がない場合には,惑星表面から放射によって熱が運びさられ,表面温

度は宇宙空間と平衡になる･しかし惑星母天体に大気が覆っている場合には,地表からの

放射は,大気中の分子によって吸収される･大気の単位宴量当たりの吸収係数杏.rとし,

次色大気モデルで, Eddington近似をもちいると,入ってくるエ如レギ-と惑星母天体か

らの赤外線放射として逃げていくエネルギーのバランスから,表面の温度は次の式で与え

られる

-/v
T

=

(1+ T)Teu (5-518)

ここで,丁は大気の光学的厚さで,大気圧(P)
,惑星母天休の表面重力(g)をもちい



て

r =

〝P/g (5-5-9)

と表される･また, T は惑星表面が大気に覆われていないと仮定した場合の表面の実効

エネルギーで,大気へ供給されるエネルギー(Fatm)をもちいて

Fatm -

5T+p8 (5-5-10)

で与えられる.ここで, 5はステファン･ボルツマン定数である.

次に,熱源の強さと惑星母天体の表面近傍でのエネルギーバランスを考えよう.故惑星

が惑星母天体に衝突すると,故惑星の持っていた運動エネルギーは故惑星自身,惑星大気

･惑星の内部を加熱するためにに費やされる.
Safronov (1972)の理論によると,単位時

間に落下してくる故惑星の宴量は(5-5-1 )で与えられる.これらの衝突速度軌

v
-

(｡l+2GM/RIL (1.1/28)''tve

で与えられるので,故惑星の衝突で開放される全エネルギーは

dE/dt
- (dM/dt) vt/2

(5-5-ll)

(5-5-12)

である･このエネルギーは,敏感星の温度を惑星表面温度まで加熱し,残りの一部(1

-77)は惑星内部を加熱し,残り(甲)は大気を通して宇宙空間-運ばれる.敏感星の落

下のエネノレギーが供給されるのは,高々クレーターの深さ程度までであり,ここでは,地

表から25knlの探さを一様に加熱すると仮定する.エネルギー収支を式で表すと

dE/dt -4棚1Fatm +Cp (dM/dt) (T-T ) + CpM,6T (5-5113)

4花Fatm/CpM'6T -

甲/ (1
-

甲) (5-5-14)

ここで, Cpは惑星構成物宴の比熱, M'8ま表面から25kmの探さの物質の葉書, 6Tはクレ

ーター形成に伴う表層の温度上昇, Tは大気圏突入前の敏感星の温度である.水蒸気大気

の光学的性質はAbe and Matsui (1983)によった.



(d )内部の温度上昇

惑星内部の温度分布は･内部に存在する熱源8 (r,t )や熱伝導,熟対流によって,時

間とともに変わっていく･内部の温度分布を支配する方程式は次のような熱伝導方程式で

与えられる

Jar
--

+孟("p･k･芳)
I o'y･t'十<ひ芳)

∂七

(5-5-15)

ここで,
rは惑星母天体の中心からの距離, T- T (r,t)はrにおける温鼠 k- k (

r, T)は熱伝導率, Ⅳuはヌッセルト数と呼ばれる無次元数で,対流による熱輸送の大きさ

を表している.またくt,芳フ項は,核･マントル分化によるアドベタションによる熟輸送
を表している･ヌッセルト数はレイリー数とヌッセルト数の間の経験式

Nu -

C (Ra/Rc)P (5-5-16)

を用いて推定する(Mizutani
and Kawakami, 19800 ; Kawakami

and Hizutani, 1985 ).

ここで, Raはレイ7)一致で, Rc は臨界レイ7)-数である.レイ7)-数は惑星内部の温度

分布が与えられると,次の式をもちいて見積もることができる

鳥
J′,qi 〟ヅ

^LJ (5-5-17)

ここで, gは重力加速鼠 αは熱膨張象 βは温度勾配=ま対流層の厚さ, pは密鼠

kは熟拡散率, 〝は粘性係数である.

熱源には長寿命の放射性元素であるU, Th, Kの崩壊エネルギーの他,核･マントル分化

によって開放される重力エネルギー,断熱圧縮,故惑星の衝突による表層の加熱を考慮し

ている･熱伝導方程式を解くために必要なパラメータは,珪酸塩と金属鉄のデータをもち

い,これらが混合している領域では,適当な平均化を行って,実効的な値を推定している

(Ka帥akami et al., 1985 ).

(e)核･マントル分化のダイナミクス

珪酸塩と金属が未分化の部分には,珪酸塩の中にぶどうパン状に,球状をした金属鉄が

含まれていると仮定する.内部が高温になると,珪酸塩の粘性係数は指数関数的に小さく



なるので,内部温度が融点に近づくと,珪酸塩中を金属球が密度差によって落下する.こ

のときの金属球の落下がStokesの法則に従うとすると,落下速度は次の式で与えられる

廿 -
_

9
呈.旦二旦_. a-

〟 (5-5-18)

ここでgは重力加速鼠p♪は珪酸塩の密度,
ph･は金属鉄の密鼠yは粘性係数, aは

金属球の半径で,ここではa
-1kmとした･ Stokesの法則では,金属球の落下速度は粘性

係数に逆比例しているので,温度の高い領域では,急速に珪酸塩と金属鉄の分化が進行す

るが,低塩の領域では金属鉄の落下速度は小さくなる･敏感星の落下によって成長してい

く惑星では,表面に向かうはど,温度が高くな?ているため,珪酸塩と金属の分化は上部

から中心部へ向かって進行していく･このような場合に札中心部の未分化の物質を覆う

ように,分化した金属からなる球殻が形成されるようになる.

(2)結果

図5-5-1に成長途上の地球内部の温度分布を示す･原始大気が形成されると急激に表面

温度が上昇する･半径が4000kmになると表面温度は珪酸塩の融点に達し,核･マントルの

分化が始まる･地球の半径が5000kmまで成長すると,故惑星の衝突と核･マントルの分化

によって表面付近の温度は珪酸塩の融点を凌ぐようになる.以後落下してくる故惑星がも

たらす金属相はマグマオーシャンの中を落下してマグマオシャンの底に沈毅していく.核

･マントルの分化の際に発生するエ如レギ-はマグマオシャンを加熱し,集積の最終段階

では大きなマグマオーシャンが形成される･成長とともに中心部は断熱圧縮され,
2500km

-4500kmの温度は-200度程度上昇する･しかし,圧力上昇による金属や珪敢塩の融点は

遥かに高くなっており,中心部では核･マントルの分化は進行せず,直径4000kmの姶療的

な固休接が形成される.

図5÷2は集積後の3000万年の熱史を示す･集積の最終段階では,原始大気は冷却し,

海洋が形成される(第8章)
･ここでは海洋の形成以後の表面温度を273度とした.対流

によってマグマオーシャンは急激に冷却し,地球内部の温度分布は珪酸塩の融点に沿うよ

うになる･これは,我々のマントル対流による熱輸送モデルでは対流層内の温度は粘性係

数が等しくなるように分布することによる･
4000万年と6000万年の温度分布が非常に近い

ことは,内部の塩度分布が融点に沿うようになると,粘性係数が大きくなり対流による塩



度効果が,それ以前に比べ小さくなることによる.

郎15-3に地球の成長と内部構造の進化を示す･地球の半径がおよそ4000kmになると,

表面から分化がはじまり,鉄に富んだ部分と鉄に乏しい部分が形成される.半径が5000km

に達すると中心から4400km付近に金属鉄の球殻ができ,この球殻の厚さは地球の成長とと

もに厚くなっていく･この金属鉄の球殻と中心部の始瀬的な固体核がRayleigh-Taylor型

の不安定性を起こして,金属鉄の接が形成されると考えられる.

この章で示した我々の形成期の地球の熱史は,マントルの化学組成や大気･海洋の起顔

からの制約を満足するものであると考えている･図5-5-3のような内部構造からRayleigh

-Taylor塑の対流によって,現在のような内部構造に至るプロセスは今後の課題である.

また,マグマオーシャンの固化に伴う結晶分化過程も今後の課題である.
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第6章 マントルの非均質性と化学進化

近年地震学をはじめいろら.､ろな分野において地球内部構造モデルの精密化が進み,従来

の地球内部の1次元的記述(球対称モデル)から3次元的記述へと時代は移りつつある.

すなわち,地球内部に存在する水平方向の非均質性の大きさとその分布をいろいろな方法

でマッピングし,地球内部の3次元的構造モデルを確立しようという研究が活発化してい

る.地球の表面を覆っている地殻は大きく大陸地殻と海洋地殻に分けることができる.也

球内部には構成鉱物,化学組成だけでなく,温度,密度,地震波の伝播速度などの非均質

性がある. このような組成や地球物理学的観測量の分布の非均質性の存在は地球内部の

物質移動(マントル対流やプレートテクトニクス)や造山運動を引き起こし,身近な現象

としては地設変動,地震･火山活動の原動力となっている.また逆にマントル内の運動が

非均質性を生じさせている.従って,地球内部の非均質性の研究から,マントル内の運動

形態の研究に強い制約をあたえることができるであろう.プレートテクトニクスの確立以

莱,その厚勤カをさぐる試みがなされてきたが未だ明窟な回答が得られていない.プレー

ト運動の原動力は究極的にはマントル対流であろうが,その本性をさぐる上で有効な手段

として非均質性の研究が注目されてきたのである.

マントルの非均質性の研究では,地震学的研究が活発化するまえに同位体地球化学の分

野で議論が沸窮し,さまざまな説が飛び交っている.川上(1984)は同位体地球化学,地

震学,測地学のデータをもとに得られた地球内部の非均質性の分布とそれらの相互関係,

成因･帰結に関する議論からマントルの非均質性の研究の重要性を指摘した.ここでは,

マントル起源の火成岩の同位体組成の井均質性とマントルの化学造化に焦点をしぼって,

我々の核･マントル･地殻の分化に関する考え方(h'a柑akami et al‥ 1985 )を述べるこ

とにしよう.

6-1. Pb, Sr,
lVd同位体組成でみたマントルの非均質性

マントル物質が融解してマグマとなり地表に噴出している火成活動は,テクトニックな

環境からつぎのようなグループにわけることができる. (1)中央海嶺に沿って噴出して

いる中央海嶺玄武岩および深海底玄武岩(MO2B) , (2)ハワイやアイスランドのような

海洋忌またはホソトス,it.ソト,海山を構成する玄武岩(OIB) , (3)大陸地殻に噴出し



ているソレアイト箪の台地玄武岩(CFB) , (4)キンパーライトやカーボナタイトなど

の大陸地殻に噴出しているアルカリ玄武岩, (5 )プレートの沈み込み帯でのカルクアル

カリ玄武岩.これらのうち, (3)と(4)はマグマが地表へ運ばれるあいだに大陸地殻

物質が混入するた･B,本来のマグマの性質を知るためには得られたデータを補正する必要

がある. また(5 )は沈み込んだ海洋地殻や堆積物の影響があるため,沈み込み帯のマ

ントルの化学的性質をこれらの玄武岩の組成から直接しらべることはできない.それに対

し, (1 )と(2)は大陸地殻物質の影響を考える必要がなく,海洋下のマントルの化学

組成の特徴を直技調べることができる.ここでは, (1)と(2)の測定データをもとに

マントルの罪均質性の大きさをみてみよう.

(1 )と(2 )のグループの問で故量元素の存在度や同位体組成が異なることは,古く

から知られていた.海洋島の玄武岩の故量元素組成は中央海嶺玄武岩のそれに比べて富ん

でいる. Gas乞 (1968)は両者の違いを部分溶融の程度の違いで説明しようと考えた. Cast

によると中央海嶺玄武岩はマントルのペ7)ドタイトが20-30%,部分溶融してできたもの

であり,海洋真の玄武岩が5 %未満の部分溶融てできたと考えた.しかし,両者のSr同位

体組成も大きく異なっている.このことからBrooks et al. (1976)やHofmann and Hart

一.～

(1978)は両者が地質学的にみて長い期間にわたって,それぞれマントルの異なった部分

を構成しており,両者が混じり合わなかったと提案している. Rb-Sr同位体システマチタ

スに加えて希土類元素のペアであるSm-Nd同位体システマテクスの手法が確立すると, Sr

とNdの同位体組成の2次元プロットをもちいてデータの整理がなされるようになった.

門ORB, OIBの初期のデータはこの図で負の相関関係が得られた. DePaolo and Hasserburg

(1979)はこれをマントル列と名づけ,マントルの化学進化に重要な制約をあたえるもの

であることを提案している.このマントル列は古い時代に大陸へ物質を供給して, U, Pb,

臥, Sr, REEなどのインコンパテブル元素に乏しくなったMORBのマグマ療と未分化なOIB

のマグマ瀬の混合経であるという解釈が多くの地球化学者によって採用された.このモデ

ルは,下部マントル.に未分化な物質がつまっており,ここからOIBのマグマが供給され,

上部マントルからインコンパテブル元素に乏しい.10RBのマグマが供給されるというもので

あって,これらのマグマ源の境界は地震学的な650kmの不連続面に対応させている.この

モデルの提案によって,マントル対流の2層対浅膚モデルが一段と脚光を浴びるようにな

り,同位捧地球化学が地球内部のダイナミクスの議論を活発化させる役割を果たした.

しかし, 1932年, Zindler et al. (1982)はSr,
ilTd同位体組成にPb同位体組成を加え,
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梅津地域の玄武岩(MORB, OIB )のPb, Sr'Nd 同位体組成を3次元的に示し

たもの･ Zindler et al･ (1982)による･海洋地域に噴出している玄武岩はこ

の図から3つのグループに分けられる･ Aグループ･･ケルグーレン島(K)や

トリスタン･デ･クーニヤ島(T)などの海洋島の玄武岩, a :セントヘレナ

島(sfl)や7ゾレス(AZ)などの海洋鳥の玄武%, c
･･中央海嶺玄武署(大西

維;A[i,インド洋;IR,太平洋･･f)控)
,ハワイ島(月)やアイスランド(IC

)などの海洋島の玄武岩.
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図611-4 海洋地域の玄武岩のPb-Srダイアグラム. Hhite (1985)による.図2 -4よ

り, MORB, OIBのマグマ瀕は大きく, (1) MORB, (2)セントヘレナ鳥の玄

武岩(STJIELENA) , (3 )ケルグーレン島の玄武岩(KERGUELEN ) , (4 )

ソシュティー鳥の玄武岩(SOCIETY) , (5)ハワイ島の玄武岩(rlAMAII)の

5つのグループにわけることがでさる.

図6-ト5.マントルの非均質牲の分布モデル. Davies (1982)のモデルに修正を加えたも

の.インコンパテブル元素の非均質性は上部マントルの下部(400 -650kmの

探さ)にひろがっている.
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yZOlqB, OIBのデータを3次元産漂にプロットし,マントルには少なくとも3つ地質学的に

みて長い時間にわたって菰立した部分を構成していたマグマ顔が存荏することを示してい

る(図6-1-1 )
.彼等によると,

Sr-h7d同位体座標でみられたマントル列は, Pbの座標軸

を導入して3次元座標でみるとマントル平面になっていると主張している.また糾hite (

1935)はこれまでのデータをまとめ,マントルには少なくとも5つ別個のマグマ顔がなく

てはならないと主張している(図6-1-2-6-ト4)
.こうなってくると,今後データが蓄

積されていくにつれて,マントルにはN価の異なったマグマ源が必要になり,局所的また

は地域的な罪均質性とグローバルな非均質性の区別が明確でなくなってしまうように思わ

れる.興味深いことは,マントル中に5つ以上異なったマグマ瀬を考えなくてはならなく

なっても,依然として湖fZBとOIBの区別が存在することである. OIBのマグマはどこから

やってくるのであろうか(後述= 図11)
.いずれにしても,初期のマントルの成層構造モ

デルのような単純なモデルでは同位体地球化学のデータをうまく説明することはもはや困

難であろう. Davies (1982, 1984)はマントル対流にのって】化学的に非均質な物質塊が

混ぎり合うことなく琉れているというモデルを提案している.このモデルでは化学的な井

均質性は成層構造はしていないが,マントル下部に多く分布しているという立場をとって

いる.またDavies (1982)のモデルでは全マントル対流の存在しているという立場をとっ

ている.我々もマントルの非均質性の分布が,図6-1-5のような分布をしているのではな

いかと考えている.しかし,マントル対流が全マントル対流なのか2層対流なのかはマン

トル内部のダイナミクスを論ずる上でさけてとおることはできない.

6 - 2. 400 -650 kmの地震学的不連続面はなにを意味するか?

地球内部カヾどのようであるかを知るにはやはり地震学的方法が最も有効である.地球の

マントルはリソスフェア,アセノスフェアからなる上部マントル, 400kmと650kmの地震

波の伝播速度の不連続面にはさまれた,密度や地震波適度が急激に増加する遷移層, 650
●

kmの不連続面以深の下部マントルからなっている.マントル起源のゼノリスの研究や地震

学的研究から上部マントルはカンラン岩質であることは疑いない. Ring㈹od (1975)は

上部マントルの化学組成をペリドタイトと玄武岩を3 ; 1の比で混ぜたものであると提案

し,これをパイロライトモデルと名づけている. 400km以探のマントルの組成がパイロラ

イト組成であるかどうかは,マントルの地震波適度分布や密度分布と高圧実験によるマン

■
/I-I
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図6-2-1･マントルの成層構造と地謀汝の伝わり方. Bolt (1973)による.橡の中を通る

地諜彼の波線がいくつか示されている.核と下部マントル着通過した地震波は

上部マントルの地震波の速度の不連続面で反射波し,再び核を通って,観測点

Aに到通する･ 650kmの探さの不連続面で反射してきた地震波をP'650P'と呼

んでいる.
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トル構成法物(D弾性渡速度や密度の圧力依存性(状態方程式や弾性波速度のシステマテク

ス)とを比較検討することによって調べることができる.またこれらの鉱物の低圧型結晶

構造から高圧聖結晶横道への相転移が起こる探さと密度や弾性浪速度のジャンプの大きさ

はマントルの構成法物を知る上で,かなりきつい制約を与えている.上部マントルの地震

波速度の不連続面で貴大のものが650kmの不連続面である.ここではオリビンの中圧型鉱

物であるスピネルが高圧型へのペロフスカイトとマグネシオウスタイトに相転移が起こっ

ていると解釈されていた(Llu, 1977 )
.またマントル主要構成鉱物のもうひとつの成分

てあるキ石･ザタロ石は650kmの上部では中圧型のキ石組成でザタロ石の結晶構造をもつ

メージャライトになっているが,これがスピネルの相転移とほぼ同じ650km付近で高圧型

のペロフスカイトに相転移することがIto and Yamada (1982)やKato and EumazaHa (19

85)によって胡告されている. 650kmの不連続面をこのような同じ化学組成をもつ物質の

圧力による相転移のみで説明できるという立場をとっている研究者はかなり多い.

しかし】 650kmの不連続面が単なる圧力による相転移だけでなく･,この面を境に上部マ

ント,i/と下部マント)レで化学誌成が異なると考えている研究者も多い,この立場をとる研

究者の論点は以下のようである.一つは地震学的観測事実に次のようなものがある.震療

で発生した地震波がマントル,核を通過して震凍の裏側のマントルを伝わっ七650kmの不

連続面に到達すると,この面を境に地震波の音響インピーダンスが大きく異なるため,反

射波が生じ,マントル,接を通過して震源桝の地表に帰ってくる(図6-2-1 )
.この彼の

振幅がかなり大きいことから, 650kmの不連続面がかなりきつく,その厚さは高々数kmで

あると推定されている. Lee et al. (1983)はこのことをマントル構成鉱物の高圧下にお

ける相平衡図や弾性定数などのデータをもとに検討し, 650kmの不連続面が化学組成の異

なる物質が接している化学的不連続面であろうと主張している.マントルの平均組成はオ

リビンとキ石の中間に位置しているが, Liu (1979)は下部マントル構成鉱物のバルク音

速と平均原子量の関係から下部マントルの組成が上部マントルに比べキ石よりであると主

張している.

地球の平均組成を宇宙化学的に検討することによってもマントルの組成に制約を与える

ことができる.地球のマントルがコンドライト組成であると仮定し,そこからカンラン岩

組成の上部マントルをつくると,戎りの下部マントルはシリカに富んだキ石組成と考えな

くてはならない(熊沢, 1982;Liu, 1982) .

一方, 400km -650kmの地震波の伝播速度の急激な増加はオ7)ビンが中圧型のスピネル



への相琵移:キ石･ザクロ石が申圧型のメージャライトへの相転移,及びスチショバイト

の出賀によって生じていると考えられている. Bass and Anderson (1984)は400 -650

kmの間でも化学組成が異なり,この部分のマントルはガ-ネックイトとよばれる玄武岩組

成の物質でできていると提案している.この部分に沈み込んだ海洋地殻が堆積している可

能性もあるた軌 かれらの主要最も一考を要すると考えている.以下に述べる我々のマント

ル分化モデルでは,下部マントルはペロフスカイト･マグネシオウスタイト,上部マント

ルは玄武岩組成のガ-ネックイト, 400knより浅い部分のマントルはペ7)ドタイト組成と

考えている. 650kmの深さの地震学的不連続面は化学的な不連続面でもあるとし,地球の

歴史の初期に或層構造を形成してからは上部マントルと下部マントルの問では物質のやり

とりはない.

6-3. Pb同位体のパラドックス

地表で琵隻できる岩石には2童で示したものの他に,上部地殻物質,下喜Bl由穀物宴があ

る.下部地殻を構成しているグラニエライトやアンフィポライトは高圧型の変成作用を受

けて,インコンパテブル元嘉の多くは上部地殻に移動してしまっており,低いPb同位捧組

成を示す.これらのデータは45億7千万年のアイソクロンの左側にプロットされるデータ

を与えている.しかし,地球の珪酸塩成分のほとんどを溝成しているマントル,上部地殻

の珊定データは45倍7千万年のアイソクロンの右側にプロットされている.このことは,

srや1tld同位体組成では,マントルと地殻が相補的な関係になっているのと対照的に, Pb同

位体組成ではマントルも地殻もPb同位体組成に富んでいることを意味している.従って地

球内部のどこかにU-Pb比の小さい部分が存在していると考えなくてはならない.それがど

こにあるかは我々の推測の域を出ないがiこれを下部地殻に押しつけるのは困難であるよ

うに思われる.

我々はマントルと地殻のこのようなPb同位体組成が核の形成によってもたらされたので

はないかと考えている.しかし,別の考え方もできるのでそのことにまず触れておこう.

Pb同位体の45佳7千万年のアイソクロンを定義する上で,初期値をこれまでに知られてい

るいん石のデータのなかで,最もUやTbの崩壊してできたPbの少ないキャニオン･ダイア

ブロいん石の値を用いている.この制約をとりのぞいて,地球の岩石のデータだけを用い

た場合には, Pb同位体法による地球の年齢は約44偉年となる(Hanhes et al., 1980 ) .
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図6--3-1.
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核･マントルの分化の進行と Pb同位休の成長曲線･金属･岩石の分化を経験

したマントル物箪はPbが金属相に鑓集するため〝の値が大きくなって(〟-9.

71)
,放射性のPbが急激に増加するが,未分化な部分では〝の値が小さく(〟

-0･971 )
,放射性のPbはそれはど増加しない･核･マントルの分化が図のA

のように進行するとマントル物宴のP洞位体はBのように成長していく.
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即と同様な計算をt.(f)bについても行って, Pb-Pbダイアグすムに示したもの

.図中の数字は地球が誕生した時点における未分化の物質の割合である･実線
が0.6の場合で点線が0.5の場合てある･核の形成時問はともに40僚年前に終

了したとしている.
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図6-3-3. 40経年以降のPb同位休の成島曲線. 〟-9.71.図中の白丸は始生代の片麻岩の

データである(Gancarz and Hasserburg, 1977) .
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即ち,地球の形成がいん石の形成より約1億年おくれたという窮釈もできる.いずれにし

ても,過去におこった大規模なU-Pbの分別の事件の平均年代が44謄年ということである.

それが核の形成を意味するのか,地球の集積を意味するのかは, Pbの同位体は教えてくれ

ない.しかし,マントル中の親訣元素の存在度がコンドライト組成にくらべかなり少ない

ことは初期に接･マントルの問で大規模の分化があったことを示唆している.

地球の初期史の研究によると,集積直後の地球は上部ほど高温になっており,表面には

マグマオーシャンが形成されているが,内部は冷たく,金属と珪酸塩の混合物からできて

いる(Sasaki and.Vakazah･a, 1985 )
.岩石と金属が融けるまえには,岩石中のウランの

存在毘i:-ニ3吉u/桝pbは小さいが(ここでは0.971と仮定している)
,金属と岩石が

融lチて分.化が起こるとPbは金尾相にとりこまれて〝の値が増加する(ここではU :Pb比が

10倍になるとした)
.内部が徐々に高温になると,つぎつぎと金属と岩石の分化が進行し

ていくであろう.形成直後には,中心部の60%が未分化であるとし,一定速度で核･マン

トルの分化が進み,今から40佳年前に分化が終了したとした場合のPb同位体の進化曲線を

図6-311 -6-3-3に示した.囲6-3-1の上で斜線の部分が未分化の冨A'J合の減少の様子を示

したものである.この図では1倍年ごとに10%ずつ融ける場合にて35uが崩壊してできる

Z37pbの成長の様子を模式的に示したものである.実際にはこのようなことが連続的に起

こるであろう.図6-3-2は同様な計算を23%uが崩壊してできるZDbpbについてもおこない

Pb-Pbダイ7グラムに成長の様子を書き改めたものである. 40億年から現在までの成長

は〝-9.71で一定としている.このようにゆっくり核･マントルの分化が進行した場合に

は,珪酸塩部分の平均組成は45佳7千万年のアイソクロンのかなり右にシフトするのであ

る.このモデルではマントルと地殻の平均組成はぐ'16pbノc-pb,
Z'J7pb/Z''+pb ) -

(

18.5
,15.5)としている.この値はStacy

and Kramers (1975)や Vollmer (1977)の

見積りにもとづいている.このように核･マントルの分化を考慮すれば, Pb同位体のパラ

ドックスは解決できる.ここで問題となるのは珪酸塩メルトと金属相のPbの分配係数であ

る. Obersby arld艮inghlOOd (1971)は実験的に見積もっている.高圧下で,珪酸塩やFe-S

-O系の相関係が詳しく調べられるようになった現在(Ohtani,
1983:Kato, 1985;Eato a

nd kumazaHa,1985) , Pbや他の親鉄元嘉の分配係数を見積もるための実験が可能になった

6--4.下部マントルの結晶分化とマントル･地殻の元素の分配

1
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図6｣-1.地球の大規模分化による希土類元素組成の変化.下部マントルの結晶分化によ

って上部マントルにはコンドライトに比べ5倍希土類元素が漣集する.上部マ

ントル全休または上半分から大陸地殻をつくると,マントルの組成はそれぞれ

A, Bとなる.このマントルが現在とけてMORBのマグマを供給してい1る. MORBを

供給したマントルの融け残り鉱物をオリビン:斜方キ石:車斜キ石- 7;2 :

lとし, 2()%のI.L'ffij[i桃山を似LjEするとMOfIBの希士朗元素組成はそれぞれC,Dと

なる.凶rPの波線の部分はMORBの測定データの領域を示したものである.
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按形成と同時またはそれにひき続いてマントルは下から箇化していく.圧力が20GPaよ

り高くなるとペロフスカイトとマグネシオウスタイトの安定領域にはいる.これらの融点

は圧力とともに急激に増加していくので,地球の成長と内部温度の低下によって,マント

ルー核境界から結晶分化がおこると考えられる. Ohtani (1983, 1984)は高圧下における

マントル講成鉱物の融点とシソケ-トメルトやマントル構成鉱物の密度の圧力依存性を見

積り,マグマオーシャンの分化を論じている.ここではマグマオーシャンの分化に伴うイ

ンコンパテブル元妾の挙動を希土類元素をもちいて考えてみよう.データにもとづいた定

量的議論にはいる前に我々のモデルの概略を紹介しておこう.下部マントルの結晶分化に

よってインコンパテブル元素の古まとんどが上部マントルに凄集する.プレートテクトニク

スがはじまると,この上部マントル物質が部分溶融して海洋地衣ができ,沈み込み帯でも

う一度分化を受けて大陸地殻ができる.このようにして大陸は徐々に成長し,上部マント

ルは次第にインコンパチブル元素に乏しくなっていく(大陸地殻がエビソ-ディクに成長

してきた可能性もあり,大陸地殻がどのように成長してきたかは,興味深い問題である.

ここで'fま昏単のた軌 連続的に成島したという仮定をした)
.下部マン7-)レの結晶分化に

よって上部マントルのインコンパテブル元素の存在度がどうなるかを定量的に推定するた

如こは鉱物とマグマの間の分配係数,つまりシT)ケートメルトとペロフスカイトやマグネ

シオウスタイトの問の元素の分配係数のデータが必要となる.しかし,環状では推定が困

難であるが分配係数の値が0.1より小さいときは,数十%以上の部分溶高虫がおこった場合

や,結晶分化の残液の割合が数十%以上の場合には元素間でそれほどおおきな分別をう●け

ない.ここではかりに下部マントルの分化によって,上部マントルにインコンパチブル元

素がコンドライト組成に比べ, 5倍程度濃集したとして議論をさきに進めることにしよう

.この上部マントルから徐々に大陸地殻が形成される.図6-4-1は上部マントルと大陸地

殻の間の元薫の分配の様子を示したものである.大陸地殻の組成はTaylor (1979)による

見積りを沫用した.コンドライトに比べ,インコンパチブル元素が5倍濃焦した上部マン

トルから大理地殻をつくると茂ったマントルの希土類組成は図6-4-1のAのようになる.

また上部マントルの半分が大陸地殻の形成に関与し,残りの半分は未分化であるとすると

インコンパテプル元嘉に乏しくなったマントルの組成はBのようになる.これらが現在,

中央海嶺玄武岩のマグマ源となっていて⊇ これらが20%程度部分溶融して海嶺に噴出して

いるとすると,これらの玄武岩の組成はC, Dのようになる.ここでマグマ瀬の鉱物組合せ

は汁T)ビン,斜方キ石,単斜キ石の比を7 :2 :1とし,鉱物とマグマの分配係数はFrey



uL ill. (1(J77)
･i:,1:!二び

Ar=l.･川d lhnson (1975)をもちいている. C, Dの希土元真の

I-[j･'-在]&'は凶小に示した川柁Bの測定データの範細におさまっている.このように下部マント

)I,に† l･'コンパチブJL/元逓が少,+iく,上部マントルに濃集しているようなモデルは地球化

学Ei'-のモデルL反ヌJにな-,てい.る. Anderson (1981, 1982)も我々と同じように上部マン

ト/レに†ンコンパチブ)I/元素が濃焦していると考えている. Anderson (1981)の場合は,

7ントJレ仝(f=が部))i-･i;;il';hして上部マントルが形成されると考えているため,上部マントル

の主要元:去の組収は玄武岩望になっていることが我々の考えと大きく異なる. Ohtani (19

83し, 1981 )によi比fマグマオーシャンの化学組成は超塩基性のカンラン若葉であるとい

ら.このことばAn(】er､soll (1981)の主張と矛盾している.しかし,初期の分化がどのよう

であったカ.､は辿り三の集積過程がどうであったかに大きく依存しているので,初期分化の議

論をするには禁提過程の研究と歩調をあわせることが重要であろう.

6
--5.リングウッドサイクルによる大陸の成長とマントルの化学進化

梅z:･i?_･や海溝でのプレートの形成および沈み込みによって大陸が成長するモデルはRingMO

od (1975)によって言論じられており,このような大陸地殻の成長モデルは7)ンダウッドサ

イクルとも呼ばれている.呪在の造山連動はプレート運動によっておこっており,主な火

成活動はプレート塙i'.i-ご起こっている.このような火成績動が地球の歴史を通してあった

かごうかば議j:.･i7iの的になっている.我々は今から約25倍年より古い時代には現在の地球で

おこりているのと全く見なった造山運動があったのではないかと考えている(KaMakami

i"(Hli∠山ani, 19別)
.しかし,顕生代以降にはプレートテクトニクスが作用していたと

-ち.えてL上'.いてあろう. iL(i吐代o)プレートテクトニクスが現在の地球で起こっているような

火f,,k姑動を引さ起こし,人随の成島をもたらしたかは確かではない (Kroner, 1977;諏

訪;1981)
.ここではこういった問題には深く立ち入らず,リングウッドサイクルにもと

づいて人陛の成昆および】 Sl., Nd, Pbの同位体組成の進化を扱ってみよう.図6-5-1に我

･F"7-)モデルの一fRJ･亡国･を/Ti･してある.ここである元素の組成に注目し,そのマントルにおけ

るTJ-･:在皮をC とする.このマントルが部分熔融して, dM/dtだけ新たに海洋地殻ができ

, ;J=一二1しているノこ点Aがdxだけ海料也殻に運ばれるとする.この海洋地殻の組成, C は

つざのJ.じで!-i-･えら:!1.f,

CL - Co/DA'

I ｢ ∩



図6-5-1. 上部マントルの化学進化モデル･大陸地殻は中央海嶺玄武岩がプレートの沈み

込み帯で再分化してできるとする･大陸のインコンパテブル元素の凍集率はコ

ンドライトの百倍を越えるものもある･これは下部マントルの分化,中央海嶺

玄武岩の生成,中央海嶺玄武岩の分化によるシリカに富んだマグマの生成の3

段階を経ることによって大陸地殻へインコンパチブル元素の濃繋が起こったた

めである･沈み込んだ海洋地殻は400
-650kmの探さにガ-ネックイトとして

堆積していく･ここには大陸起源の堆積岩も引きずりこまれ,インコンバ≠ブ

ル元素の存在度が最も非均宴になっている･ここから水や二酸化炭素に富んだ

流体がインコンパチブル元素をとりこんで上部マントルへ移動いていき(マン

トルのメタソマテイズム)
, OIBの火成活動を引き起こす.本文の数学的定式

化でC･.t･人陸棚io)沈み込み,マント)I/のメタソマテイズムは扱っていない.

I 7 I



Dl-F十DA(1 -F) (7-5-1)

ニこてド(ま部分芯i}･i･h())程JJf,DA はマグマと岸削ナ残りの間の分配係数である.海嶺でつく

らj.i/=海榊朗丈こ･1プレートiik'鍬こよって沈み込み苛まで運ばれ,そこでマントル-描って

いく.ここで.il'L)-[仁地㍊u-Pfiふ'･.ihし,q xdn8-1大陸地殻になり,残りの(llq ) ×dMはマン

トルに沈み込む.注目している元嘉が大陸地殻へ運ばれる割合は,沈み込み帯で分化しよ

うとしている;J'Lj榊払設の,W成とTdylor (1979)の大陸地殻の組成モデルから見積もり,こ

こでは[p土,,LJlいている.さらにマントル-掃った海洋地殻のうち(1-q ) p xdMカi上部マ

ント)L可勿:i_'主と;,1之ざり,妓りの(i-ll)
･(1-p ) ×d♪1はそのまま上部マントルに残り非均姿

仕を!としこさせ-c?,そ)とになっていると考えよう.このような物J3f移動がおこると上部マント

ルI]Jの元義c)存在度は次のiEに支配される

l dC

否訂-(義一1)～
ここでG はパラノ一夕-で

G =

(I -

(1 1ムq)p
I 1

(7-5-2 )

(7-5-3 )

で!j･えらi･t.ら.また分配株数の災なる二つの元素A, Bの比, r
-Cd/CA 例えばL2b/

SlやS川/Ndは次の式で与えられる.

缶-A(琵)-(志I義)v (7_5_4,

ここでv - (心】/dt) /Hはプレートの拡大率を表すパラメータである. Hはマントル･

地;1x'tの}Jl化に関与している部分のマントルの宴量で,ここでは650kmより上のマントルの

'i'i･hiをt,･らいている. vの伯としてはjR在のプレートの拡大率をもちい,時間的に-1定と

仮定している.地球のb)朗ほどプレート運動は描発であったであろうが,この値より3
-

5侶にもなるようなことはなかったであろう.リングウッドサイクルが始まってから,

I)ま在までの時間(T )の問に形成された大陸地殻は現在の大ささに等しくなくてはならな

い.このことから, Tとプレートの拡人率(v)と大陸地殻-の物質の供給率(q)の別

には次の関E)zT;:をt;･I.1Ij)I:1する必要がある

T xv xll
-0.005

(7-5-5)

こL)):亡.)'.√ノlてI', q, TをいF_I,いろ盆えることによってマントルの化学組成を満足するモデ

ルL･i)fi･してみた.以下にそ.hJ,のIIPで屈もよくデータを満足する結果を示そう.

I
｢ 1
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図6-5-2･リングウッドサイクルによるマントルのLa/Sm比の時間変化.
q -0.15とし,

Pの値をいろいろ変えている.斜線の領域はMORBのLa/Smと始生代の玄武岩の

La/Smの比をとったものである.マントルのLa/Smは25-30接年のあいだに40

-70%に減少している.このことからバラメータ, pの値として0.6 -0.8が
適当である.

qの植もいろいろ変えて計算をおこなっている.ここでもちいて

いる化学進化モデルで払結果に対するqの依存性はpに比べて小さい. (6

)式でq -0.15とするとT -25倍4F-となる.
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凶G-5-3.
q-0.15とした場合のSr同位体の成島曲線.

T -25, 35倍年の場合を示した.

veizer (1976)による海水のSr同位体の曲線を比較のために示してある｡
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まずLa/Sm比に注目しよう.現在の.Y!02Bと始生代の玄武岩の組成を比較すると, 110RBの

組成は始生代の玄武岩の0.4 -0.7倍程度である.いま, q -0.15として, pをいろいろ

変化させててLa/Sm比の時間変化をおいかけると図6-5-2のようになる. p -0.6 -0.7

とすると測定データを説明でき】 T -25-30接年となって地宴学的にみても問題ない.

そこで; p -0.6, q-0.15として, Sr同位体の進化曲線を計算してみた(図6-5-3 ) .

Ea中のデータはVeizer (1976)によって讃べられた海水のSr同位体の進化のデータである

.今から25-30倍年前からプレートテクトニクスが始まったとすれば,測定データと詞和

的なマントル,地殻のSr同位体成長曲線が得られる.ここで注目すべき点は沈み込んだ海

洋地殻のうち,トp -0.3,即ち30%は上部マントル物質と混ざらないことを示唆してい

る.海洋地怒がこのように沈み込んでから上部マントル深部に堆積して, 400 -650kmの

探さにガ-ネックイト層をつくり,ここから供給されるマグマがOIBとして噴出している

のではないだろうか.図4のハワイやケルグーレン島のデータの配列は, 110丘Bのマグマ源

と沈み込んだまま混ざらない昔の海洋地殻の混合を示唆しているのだろうか.

6 - 6. Pb同位体と大陸地殻の成長

6章で示したモデルは細かい問題に立ち入らなければ, Sr, Nd, Hfの同位捧組成やインコ

ンパテブル元素の存在度のデータをうまく説明できる.しかし, Pb同位体の成長について

はもうすこし検討を要する.マントルのPb同位体の平均組成は(Zc･6pb /2･,4pb, Le?pb /

zDヰpb ) -

(18.5, 15.4)である.大陸地殻に噴出している火成岩のP洞位体組成のデー

タの多くはZ'Y pbノ;+pb -17.8-18.5,ヱ0:pb/ヱcサpb -15.5-15.9であり,門ORBやOIB

にくらべ,23fuが崩壊してできるヱCb'pbは乏しく,ご汀uが崩壊してできるヱD7pbに富んで

いる.
27F

uは`言官uにくらペ半減期が短いので,ヱJ7pbが曽加するためには初期にiL-Z}>u/

Lc/†pbの値がおおきくなくてはならない.定性的にいうと,海洋の玄武岩のマグマ顔は初

期に〃の値が小さく, 20佳年以後〃が増加し,大陸地殻の原料物質は初期に〝が大きく,

後に〃が小さくなったと考えられる.図6-6-1にマントル,地殻物質のPb同位体組成を示

す.畢丸,白丸のデータは下部地殻物質や鉱床鉛のデータである. CVは大陸地殻のなかで

,島拡や大陸内部の玄武岩のデータの領域を示し,
MISは大陸内部の堆積盆地に堆積した

堆積岩やミシシッピーバレー･タイプの鉱沫鉛のデータの領域を示してある(Doe, 1971

). 11ISのなかには7J>6pb /2一'-pb比が24以上の値を与えるものもある.そこで6童のモ
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図6-6-1.マントル,下部地殻,上部地殻のPb同位体組成.下部地殻以外の物質のPb同位

体組成は45接7千万年のアイソクロンの右1,H.TJt=プロットされている.
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デルをPb同位体組成を説明するため7.=少々変更しよう.まず大陸地殻の2O)pb /2亡+pb比

を説明するためにマントjL･ ･地殻の分化は35揺年前から始まったとする.新たに大陸地殻

に付け加わった大陸物質は,付加してから10撞年たつと下部地殻と上部地殻に分化し,下

部地殻のCはすべて上部地殻に移動すると考える.ここで下部地殻に付け加わる物質と上

部地設に付け加わる物質の比:ま1 : 1としている.このモデルでは今から10佳年以前に安

定化した大陸地殻はインコンパチブル元素の存在度からみると上吾郎也殻と下部地殻にわか

れており,十分成熟した大陸地殻になっているが. 10倍年未満(D大陸地殻は新生代の造山

貰のような未発達な大陸地殻のままであると考えている. DePaolo et al. (1981)はグラ

ニエライトのSr-#d同位捧組成を謁べ,母君の形成から数倍年から10接年たってグラニエ

ライト-の変成作′胃とインコンパテブル元真の移動があったことを報告している.すべそ

の大陸地殻がこのように独自の分化を行って上部地殻と下部地殻に分かれたのかよく分か

っていないが, Pb同位体の成長を考える上では都合がよい. 図6-6-2にえられた成長曲

線を示した.上部地殻.(UC)と下部地殻(TC)の分化はマントルと地殻の分化がはじまっ

てから1C[,5年た-,てはじ治てあらわれ,王泣設の乎王与品成L'^J道化苗線(TC)から25侵年前に

派生している.大陸地域に噴出している火成岩のPb同位体組成は下部地殻物質の再溶融や

マントル起源のマグマと下部地殻物質の混合によって生じているのではないだろうか.

6-7.マントルのメタソマテイズム

これまでの議論法地球内部の各層がどのようなプロセスを経て,それぞれのインコンパ

チブル元素や同位捧の組成をもつに至ったかに注目してきた.しかし,大陸地殻やHORB,

OIBのマグマ顔のインコンパテブル元素や同位体組成のばらつきもかなり大きい.マント

ル内部でHOr!BやOIBのマグマ源の井均質性がどのようにして形成されるのだろうか.マン

トル内でのインコンパチブル元真の移動のメカニズムのなかで興味深いものにマントルの

メタソマテイズムがある.マグマの部分溶融を伴わずに,揮発性元素に富んだ液体の関与

で元素の移動がおこることを岩石学ではメタソマテイズムと呼んでいる.地球深部でメタ

ソマテイズムが起こっているかどうか直接的な証拠はないが,上部マントルでのメタソマ

テイズムにはいくつか状況証拠がある. 110RB,
OIBのSr,

1IITd,Pb同位体の測定データをみ

ると,これらの同位捧紐成と, Rb/Sr, Sm/M, LT /Pb比に相関がないことか知られてい

る(Brc,ol(s et al., 1976 ; Sun et al., 1979;Tatsumoto, 1978)
.このことはHOHB



やot.-Bのマグマ瀬の部分に地質学的に芸道になって】 Hb/Sr, iVd//Sm,
U /Pb比の大きい

流体がマントル下部から上昇してきて,これらのマグマ凍を汚染したと考えると説明がつ

く.また, 7ルカソ玄武岩に採り込まれてくるゼノリスの岩石学的に調べると】このよう

な液体はペT)ドタイトにダイク状に買入しており,インコンパチブル元嘉に富んだ雲母,

カクセン石などの二次的鉱物が生成している(Frey and Prinz, 19T8) . 鈴木(1985)

はマントル起源のゼノリス申のどの部分にインコンパテブル元素が濃集しているかを測定

し,これらの元柔が結晶内部ではなく結晶粒界に多量に濃集していることを見いだしてい

る.

前述のモデルではプレートの沈み込みによって海洋地殻や大陸起源の堆積岩が上部マン

トルの採譜に掃っていき, 400 -650kmの深さにガ-ネックイト層をつくる.ここからHL

oや CO&に富んだ液がインコンパチブル元素を伴って上部マン[)レに上昇していって,

oIBのマグマ源にインコンパテブル元素が濃集させているのではないだろうか. Ne如on

et al. (1980)は,グラニュライト相の変成岩中に, CO2に富んだ液体包有物が含まれて

いることから,下部地殻では二鼓化炭嘉に富んだ液1'/i+v^J関与でuTやHbが上蔀地殻-移動し

たのではないかと論じている.

6-8.まとめ

我々の究極の目標は地球科学のさまざまな分野の研究成果を踏まえて統一的な進化モデ

ルをつくることにある. しかし,ここで紹介したモデルは目標からはほど遠いものであ

る.ここでの議論ははじめ,マントルの井均質性から出発したが,後半で紹介したモデル

は教程方向に成層横道した旗,マントル,地殻の問の物質のやりとりとそれらの平均組成

の道化しか扱っていない.今後,このモデルのさらに突っ込んだ検討も必要であろう.ま

た,大陸物質が浸食され,プレートとともにマントルへ帰ることを無視していることや,

pb同位休c'データの解釈には依然として明解な回答が得られていないなど多くの問題をか

かえていることにも留意すべきであろう.
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第7章 大陸地殻の形成と地球の初期史

1960年代に海洋底の地磁気の縞模様の発見に端を発して,大陸移動説と海洋底拡大

説カi(=わかに地球科学者の注目を集め, 1970年代にプレートテクトニクスとして休系

化された･プレートテクトニクスの出鄭こよって,それまで細分化の一途をたどって

いた地球科学の諸分野が,地球科学全体として統一化され,地球表層で観察される様

々な現象が,統一的に理解されるようになった.しかし地磁気の縞模様から読みとれ

るプレート運動の記録は中生代までであり,それ以前の地球にも萌在と同じようなプ

レートテクトニクスが作用していた証拠はない.中生代以降のプレート運動と,それ

がもたらす火成活動,地殻変動,造山運動に関して,ある程度精密な議論がなされる

ようになった今日,地球科学者の関心は,つぎのような問題に向けられるようになっ

た･いっからプレートテクトニクスがはじまったのか?プレートの力学的性質は時

代とともにどう移り変わってきたのか? 大陸地殻の成長はプレート運動がもたら

す,海洋底の拡大,消滅,大陸地殻どうしの衝突(Wilsonサイクル)によっておこる

のであろうか?それとも 先カンブリア時代のテクトニクスは現在のプレートテク

トニクスと全く異なるものだったのだろうか?

このような問題に,科学的データにもとづいた議論をするために,多くの研究者が

先カンブリア時代の地質学,岩石学,地球化学に興味をもつようになり,先カンブリ

ア時代の岩石や岩休中に,当時の地球に作用していたテクトニクスの姿をさぐろうと

するようになった.しかし,時代を遡る程,地宴学的データは乏しくなり,形成後の

岩石の変質もあって,データの解釈が困難になる.また,地球表層に残されている最

古の岩石は約38唐年前にできた片麻岩であり,それ以前の,地球の形成から最初の8

億年に関する記録はまったくない. l

一方･ 1960年代にはじまる米,ソの惑星探査が活発におこなわれ それまで天文学

者の研究対象だった月や水星金星火星などの固体惑星の研究の多くが地球科学者

の手にゆだねられるようになり,惑星の形成過程や惑星進化の研究とともに,弛球上

に記録の戎っていない初期の8億年の地球の姿を比較惑星学的に検討しようという試

みも活発におこなわれている･アポロ計画で地球にもちかえられた月の石の研究から

,地球型惑星は集積時の重力ェネノレギ一によって高温に加熱され マグマオーシャン

の形成と,核,マントル,地殻の分化が惑星形成から数億年以内でおこったと一般に
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考えられている.この大規模な分化の最終段階で地表を覆った初期地殻の化学組成が

月のように斜長者質であったのか,それとも玄武岩のような塩基性の岩石でおおわれ

ていたのであろうか?

我々の研究グループは,原始太陽系星雲から出発して,地球がどのようにして生ま

れ,どのような歴史をたどって現在に至ったのかという問題に取り組んでいる(川上

, 1984, 1985)
.形成期の地球がどのようであったかに制約をあたえることは,その

後の進化,特に大陸地殻の起療やマントルの非均質性を考える上で重要である.しか

し,惑星の形成過程の研究の現状からすると,初期の地球の姿がどのようであったか

を一義的に決定することはできない.ここでは,先カンブリア時代のうちで,約25億

年より古い時代(始生代)に安定化した大陸地殻の性質と,それから推察される大陸

地殻の形成過程について考えてみよう.

始生代の地殻は先カンブリア時代の楯状地に分布している.始生代の地殻は2種類

の地域に分類されている.それらをグリーンストーン･カコウ岩地域と高変成度地域

と呼んでいる. ダリ■-ンストーン･カコウ岩地域は南アフリカ,西オーストラリア

,カナダ,インド,フィンランドなどに広く分布する.グ7)｢ンストーン帯はsynfor

malな構造を呈し,幅40-250 km,長さ120 -800 kmで細長く分布している.超塩基

性ないし塩基性火山岩(コマチアイト, Kに乏しいソレアイト)と砕層性の堆積岩より

なり,低圧･低温の変成作用(greenschist facies)を受けている.グ7)-ンストー

ン帯は,その後,ト-ナル岩,トロニェム岩,カコウ岩などのカコウ岩類の貴人を受

けている.グリーンストーン育とカコウ署類の面積比はどの地域でもはば1 ; 4であ

る.
一方,高変成度地域は酉グリーンランド,ラブラドル,インド南部,棄南極な

どに分布している.ここでは,石英･長石葉の片麻署,カタセン署,グラニエライト

,チャルノク著といった変成度の高い岩石により構成されている.全体の約85%は石

英･長石質の片麻岩で,組成はト-ナル署ないしカコウセンリョク着である.激しい

変形作用や再結晶作用を受けているため,もとの構造は残っていない.

この2つの地域がどのようなテクトニックな環境のもとでできたのか? 2つの地

域の関係はどのようであったのか? 初期の地殻はグ7)-ンストーン的だったのか,

それともト-ナル岩的だったのだろうか?
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7--1.グリーンストーン･カコウ岩地域

南アフ7)カには,先カンプT)ア時代の7)ンポポ造山帯に仕切られて,北側のRhode

siaクラトンと南側a) Kaapvaalクラトンに始生代の著体が広く分布している(図7-

1-1 ) . Kaapvaalクラトンには, Barbertonをはじめ7つのグT)-ンストーン帯が

カコウ岩類に囲まれている.この地域のグリーンストーン青からは金が豊富に産する

ことから詳細な地質調査が行われ,精密な地宴図が作製されている.中でも, Barber

ton Mountain Landでは年代が古く,よく発達しており,保存もよいことからこの地

域のタイプ層序とされ, S柑aZiland系と呼ばれている. Swaziland系は下層から将に

, onver桝aCht 層群, Fig Tree 層群, Moodies層群の3つに分類されている(図7-

1-2 ) (Anhaeusser, 1978) . Onverwacht層群は最下層を構成し,層厚は15 kmに

およぷ. ViljoenとViljoen (1969)はOnverwacht層群を6つに分類している.これ

らはMiddle Markerと呼ばれる堆積岩層によって,さらに下部のTjakastad層発と上

部のGeluk層群に分けられている. Tjakastad層群は超塩基性ないし塩基性の溶岩流

が何層にもわたって洗出している.上部ほど塩基性の溶岩の割合が多くなる傾向があ

る. Geluk層群では超塩基性,塩基性,酸性の溶岩がサイクリックに洗出している.

ここでも上部ほど酸性の溶岩の噴出量が多くなり,超塩基性の淳岩の活動はしだいに

みられなくなる.酸性岩の組成はデイサイト宴またはリェウモン若輩で,普通チャー

ト層をともなっている.堆積岩もわずかにみられるが,カコウ岩起療のものはない.

Fig Tree層群はOnverwacht層群の上に不整合に覆っている.層厚は約2kmで,グレ

イワッケ,けつ野ヤートなどからなる.上部の堆積岩はどK/Na比虻Eの存在度

, La/Yb比が増加する傾向にある(Hildeman and Condie, 1973 ). Fig Tree層群

の堆積岩の平均化学組成は超塩基性岩とト-ナル若葉のカコウ岩類を1
: 1の割合で

混合したものとよく-敦している(HcLenann and Taylor, 1983 ).

Moodies層群はFig Tree層群の上にみかけ上 整合に堆積している.層厚は約4km

で,れき岩,クオーツアイト,砂岩がサイクリックに堆積している.化学組成は超塩

基性火成岩とカコウ岩類を2 : 5の割合で混合したものとよく一致しており, Fig Tr

ee層群にくらペカコウ岩類の寄与が多くなっている.

一方,グ7)-ンストーン帯をとりまいているカコウ岩類にはどのような特徴がある
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だろうか･ Anhaeusser and Robb (1981)は,この地域のカコウ署類の活動を3つの

グループに分類している･第一期の活動はSHaZiland系と同じくらい古いと考えられ

ているもので,古期片麻署複合著体(Ancient Gneiss Complex)と呼ばれている.こ

れらの著体は激しく変形されており,ト-ナル若葉の化学組成で特徴づけられる.第

二耕の活動は32-29億年におこっている.多くのカコウ岩類はこの時執こ貫入し,基

盤を構成している･第三靭の活動は29-25億年に貫入したカリウムに富んだカコウ署

類の活動である･これらのカコウ署類の化学組成は時間とともにトーナル若輩からE

に富んだカコウ若輩へと徐々に移行しており, REEの存荏度も増加する傾向がある(

図7-ト3 ) (Glikson･ 1976 ;Condie and恥nter, 1976, Hunter et al., 1978, 1

984 ) ･ S帥aZiland系のグリーンストーン育と古新片麻岩類(Ancient Gneiss Compl

ex)のどちらが初期の地殻を構成していたかは多くの研究者のあいだで大論争となっ

てきた･ Swaziland系のOnverwacht層群の噂横着中には,カコウ宕起療の物質がみつ

かっていない･このことは, SHaZiland系の形成期には,カコウ岩類の地殻は地表に

あらわれていなかったことを示唆しているように思われる.一九古期片麻署類の変

形は激しいのに対し, S帥aZiland系はほとんど変形を受けていないことから,古靭片

麻若類の形成はSwaziland系の形成以前に起こったとする研究者も多い.轟近,Hunt

er et al･( 1984 )は古靭片麻署類の化学組成を分析し,そ.れらのなかのDwalile岩

体にコマチアイトが変成作用を受けてできたと思われる署体をみいだしている.この

ことは･古期片麻岩類がSwaziland系より前に形成されたとしても,その材料物質が

超塩基性であったことを示唆している.野外調査では年代関係の決定的きめては得ら

れていないが,カコウ岩類の活動の前にグリーンストーン帯を構成している火成岩類

の活動があったと考えてよいであろう.

Sm-Nd法によるOnverwacht層群の火成岩の生成年代は35.4億年と見積もられてい

る(8amilton et al., 1979 ). Fig TreeおよびHoodies虐群の岩石の生成年代は

よくわかっていない･ Hoodies層群に貫入しているKaap Valley貫入着体のRb-Sr年

代は34･9億年をあたえている.このことから, Swaziland系の年代は33億年より古い

と考えてよいだろう.また,古期片麻署類の年代珊定も最近になって行われた(B｡,i

on et al'1980; Carlson et al‥ 1983).これらの岩体の形成年代も34-35佳年と

推定されている.
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7-2.グリーンストーン･カコウ岩地域の特徴

各地のグ7)-ンストーン･カコウ宕地域は,アフ7)カのKaapvaalクラトンで紹介し

たような一般的な共通する特徴をもっているが,細かくみるとそれぞれ異なった岩相

や層序を示している(Goo血in, 1981 )
.これは,それぞれのグ7)-ンストーン帯の

形成年代が35-25億年という長い時代のある限られた時期に形成されたという形成時

聞の広がりと,形成されたテクトニックな環境の地域性によると考えられる.以下に

グリーンストーン帯の形成過程と大陸地殻の起源を考える上で重要と思われる地質学

的な特徴をまとめておこう.

価々のグリーンストーン帯を細かく見ると,超塩基性-塩基性-酸性へと移行する

火成活動がサイクリックにみられる.時間とともに超塩基性岩の活動は少なくなり,

酸性火成岩の活動が活発になる傾向がある.これにともなって,堆積岩の割合も増加

している.堆積岩の組成は初期のものはフリッシュ的であるが,後期のものはモラッ

セ的になる.始生代の後期にはインドのDharwarグ7)-ンストーン帯のように主に堆

積岩からなるものも形成されるようになる.これは原生代のLabrador地向斜などに対

比される.

グ7)-ンストーン帯の超塩基性火成岩セ'bるコマチアイトはMgOに富んだ,カンラ

ン若葉の組成で特徴づけられる.これは,マントル物質が約50%程度の部分熔高虫をし

てできると考えられる.コマチアイトの淳融実験によると,噴出温度は約1650o Cと

され(Green, 1981 )
,当時の上部マントルが現在に比べかなり高温であったことが

推察される.グリーンストーン帯の火成活動の規模の大きさや,化学組成からすると

これらのマグマの瀬は,マントルプリュームまたは,マントル対流の上昇涜に対応し

ていたと思われる.

グT)
-ンストーン帯のまわりを構成するカコウ宕類の宿動も35-25億年にわたって

いるが,量的にみると28-26億年頃に集中している.組成は古いものほどNaに富んだ

ト-ナル若葉で,時間とともにカコウセン7)ヨク署-Kに富んだカコウ署へと遷移し

ている.初期のト-ナル若葉のカコウ著類の組成はミニマムメルトの組成からかなり

離れていることから,部分溶融の程度は高く,カコウ岩類の組成からも地殻下部がか

なり高温であったことが推察される.カコウ宕類の組成が時間とともにト-ナル若葉

からカコウ若輩へと遷移していることは,地球の冷却過程を反映していると思われる
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グ7)
-ンストーン帯に払明らかに28-26億年に貴人や変成作用を受けたカコウ岩

類の基盤の上に堆積した後期グリーンストーン帯と,カコウ岩類の形成以前から存在

していた初期グリーンストーン帯に分けることができる.初期グリーンストーン帯の

堆積岩の署相や,構成物質からみて,初期地殻は大局的には塩基性のコマチアイト-

玄武岩で覆われており,カコウ若葉の地殻が地表を覆っていたとしてもわずかであっ

たであろう.

7-3.高変成度地域

北大西洋やデービス海峡に隔てられたグリーンランド,ラブラドル,スコットラン

ドには,姶生代の片麻岩が地表を覆っている(図7-3-1 ).これらは先カンブリア時

代に一つのクラトンを構成していたが,大陸の分裂と海洋底の拡大によって萌在のよ

うに海に隔てられている.露出している岩石はト-ナル岩-カコウセンリョク若輩の

片麻署またはミグマタイトが主で,カタセン署相-グラニエライト相の変成作用を受

け,変形も激しく,層序を読みとることは困難である.これらは地質学的に異な,;'た

時代に異なった環境でできた署体が寄せ集まって変形や変成作用をうけたもので複合

岩体を構成している.特徴的な署体は数1けkmにわたって追跡することができる.価

々の片麻岩体にある種の特徴的な性質がある場合には,それによって分類がなされて

いる.しかし片麻岩複合岩体で層序がはっきりしていることは希で, Greenlandでは

層序が詳しく詞ペられているのはGodthaabsfjordとラブラドルのSaglekfjordである

(HcGregor, 1973 ; Bridg叫ater et al., 1978 ) .

北大西洋クラトンの最古の岩石は,萌在知られている地球の岩石で最も古く, 36-

38億年の年代を与えている.この岩石は片麻岩中にゼノリスとしてとりこまれている

表成岩体(supracrustal)とそれをとりかこむAmitsoq片麻岩(西グ7)-ンランド)

とUivak片麻岩(ラブラドル)である. Isuaでは,おもに超塩基性署(ダナイト) ,

塩基性岩(玄武岩の変成したカクセン署,層状貫入署体の変成したカタセン石,キ石

質の変成岩)
,火山性の砕居署よりなり,縞状鉄鉱層や石決着を含んでいる.

Amitsoq片麻岩やUivak片麻岩は後に, Aneralikダイク(西グ7)-ンランド) , Sagl

ekダイク(テプラドル)の貫入を受けていることから,野外ではより若い片麻岩類と

識別される. Rb-Sr年代は表成署体とほぼ同時で, 36-38億年である.これらの片麻
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図7-3-1･グT)-ンランドに分布する始生代の地殻.
Bridgwater et al. (1978)による

ここでは主にグラニエライト相の変成作用を受けた片麻岩から構成されている
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署は,岩石学的にも,組成からも次色カコウセン7)ヨク若葉片麻岩と鉄に富んだカコ

ウ若葉片麻著に分類されている.前者は36億年より古い片麻岩の約80%,後者は20%

を占めている.次色カコウセン')ヨク若輩片麻著はカルクアルカ7)系列を示し,グリ

ーンストーン･カコウ署地域のト-ナル若輩の片麻署とよく似ている.一方,鉄に富

んだカコウ若葉片麻岩はソレアイト系列を示している.

表成岩体は, Isuaの他にも片麻暑中に点在しており,片麻宕複合岩捧の10-20%を

占めている. Malene, Upernavikなどの岩体がよく調べられている.これらは27-30

僚年の大規模なカコウ著類の活動以前に形成されたものであるが,正確な形成年代は

不明である.若相はどの表成岩休も類似しているが,地域性もあり,クラトン南部に

分布するものはおもに塩基性火成岩起療のカクセン署よりなり,北部のものは堆積岩

起顔の変成岩に富むようになる.表成岩体には,しばしば超塩基性署体をともなうこ

とがある.大局的にはグリーンストーン帯のコマチアイトと類似しており,スピニフ

エックス組織を示すものもある.

アノーソサイトは表成岩体や片麻暑中にシート状に産することが多い. 7ノーソサ

イトにともないカルクアルカリ系列のト-ナル署-カコウセンソョク若輩のカコウ署

もシート状に貫入していることも多く,まわりの署体とともにグラニエライト相の変

成作用をうけている.最も大きなアノーソサイト岩体はFiskenaesset地域のもので,

500 mの厚さのシートとして産する.これは超塩基性貴人署体の冷却過程で,マグマ

の結晶分化によってできたと思われる産状を呈する.これらのアノーソサイトはCaに

富み,始生代に特徴的な化学組成をもっており,月の斜長者と類敬している(Win°le

y, 1973 ;諏訪, 1976) .

北大西洋クラトンの片麻岩類の80%を占める火成岩起海の石英･長石葉片麻宕は,

HaleneやUpernavik表成岩体の形成以後活動したもので,古い片麻宕類が再活動して

_一.

-
､

できた片麻岩類と新しく付け加わったカコウ岩類却変成作用を受けてできたものがあ

る.ラブラドルでは古い片麻岩類が再活動してでき題忘われる片麻暑が多い(Ite,
ungnek片麻岩).グ7)-ンランドでは,カルクアルカT)系列のトーナル署-カコウセ

ンT)才ク署-アダメロ若葉のカコウ暑がAmitsoq片麻若, Halene表成岩体,アノーソ

サイトにシート状に貫入し,変成作用を受けて片麻岩になっている(Ⅳuk片麻岩).

この片麻宕はグ7)-ンストーン･カコウ岩地域の片麻岩と対比される. Nuk片麻岩の

形成年代はRb-Sr全署法によって, 30-28億年とされている.
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北大西洋クラトンのカクセン岩相-グラニエライト相の変成作用は28億年ごろにお

こっている.はぼ同時期に規模の大きなカコウ著類(Ilivertalikカコウ署など)が

活動している.その後, 25億年ごろにもカリウムに富んだカコウ署類の活動が知られ

ている.

7-4.高変成度地域の特徴

高変成産地域の約80%は石英･長石質片麻署よりなる.これらの組成はト-ナル署

-カコウセンソョク若葉でカルクアルカリ系列を示し,グリーンストーン･カコウ岩

地域の片麻岩と類似している.姶生代の地殻を構成する大量のト-ナル若輩の片麻署

の母暑がどのようにしてできたかを考えることは,高変成度地域の形成発達史を論ず

る上で重要な問題である.萌在の地球では,ト-ナル岩の活動はプレートの沈み込み

帯にみられるが,化学的性質は若干始生代のものと異なっており現世のテクトニクス

をそのまま始生代にあてはめるわけにはいかない.これらの岩石のSr同位体組成や敏

幸元素組成から,母署はマントル物質(Hoorbath, 1977)ないし海洋地殻のようなSr

同位体組成の低い岩石(0'Nions and Pankhurst, 1978 )から生じたと考えられてい

る. 一

高変成産地域の表成署体の多くは変成作用をうけて,カタセン石,黒雲母からなる

カクセン宕相-ハイパーシンを含むグラニエライト相になっている.またインドや東

南極では,変成作用時にCO2に富んだ揮発性の熱水が関与してチャルノク暑ができて

いる. CO2に富んだ熱水は変成作用時に再結晶した鉱物などに液体包有物として残っ

ており, CO2 /H20比がかなり高かったことが推察されている.イオン半径の大きな

インコンパチプル元素は変成作用にともなった熱水とともに片麻岩や変成岩中から除

かれてしまったと考えられている.

高変成度地域でもグリーンストーン･カコウ岩地域と同様に28-30億年ごろにカコ

ウ若や片麻岩類の活動が活発におこっている.この時代のカコウ著類は現在地表を覆

っているカコウ宕類の約50%を占める.地球の形成から15偉年たった始生代後,qに,

カコウ若葉の地殻の安定化が全地球的におこったことは,地球の冷却史の申で重要な

意味をもっている.
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7-5･グ7)-ンストーン･カコウ着地域と高変成産地域の関係

変成度の低いグリーンストーン･カコウ著地域と高変成度地域の関係はこれまで多

くの研究者によって論じられているが,両者の関係を解明する上で,決定的な地質学

的データがない上地域性もあり,統一的な見解が得られていない. Gliks.nとLamb

er上 (1973, 1976)は,酉オーストラリアのクラトンでは,変成度が連続的に変化し

南部ほど変成度が高くなっていることから,低変成度地域と高変成度地域は同一起療

で,高変成度地域の方が地殻下部に対応すると主蛋している.

低変成度地域と高変成度地域が一つのクラトンに同居しているインドでは,両者の

遷移帯を直接調べることができる･ Shackleton (1976)やCondie et al. (1982)に

よって,露出のよいMysore地域, Krishnagiri地域が詳しく調べられている.それら

によると,従来,低変成度地域のリニアメントが遷移帯を境にみられなくなると考え

られていたが･詳しくみると,低変成度地域から高変成度地域-の移行は連続的で,

グラニエライト相とグリーンシスト相の間には必ずカタセン署相が挟まれており,両

者の関係はテクトニックではないことが指摘されている.また遷移帯の片麻岩やチャ

ルノク岩は化学組成からするとトーナル著質の片麻署とよく-鼓しており,ト-ナル

若輩の片麻署と同一起源の物質が変成作用をうけて,片麻岩,チャルノク岩化したと

考えられる･他の地域でも,高変成産地域の表成若林中の, ⅣiやCrに富んだ堆積岩′

やスピニフエックス組織を示す火成岩など,グリーンストン帯と共通する性質が知

られており,一般に,グリーンストーン･カコウ岩地域は始生代の地殻上執高変成

度地域は地殻下部を代表していると考えてよいであろう.

7
-6.胎生代に安定化した大陸地殻を構成する岩石の地球化学

グリーンストーン帯の火成岩

近年グ')
-ンストーン常に産する火山岩の地球化学的研究が活発に行われ それら

の化学的性質が解明されつつある.グリーンストーン帯の火山岩は化学組成にもとづ

いて,コマチ7イト系列,ソレアイト系列,カルク･アルカリ系列に分類されている.
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コマチアイト

コマチアイトはMgOに富み, CaO /A1203比が高く, K20やTiO2が少ないことで特

徴づけられる.南アフリカ,オーストラリア,カナダ,インド,フィンランドなどに

産するコマチアイトの分析データが蓄積され,コマチアイトの化学的性状が詳しく検

討されている.どの地域のコマチアイトも化学的性宴はよく似ていることが指摘され

ている(Arndt and itlTisbet, 1982).コマチアイトの虻E組成はコンドライト組成に

比べると2.5
-15倍で,コンドライト的な存在パターンを示すものと, LREEにわずか

に分別作用を受けたものがある(図716-1 ).惜々の地域ごとにみるとREEの絶景は

HgO組成が小さくなるにつれて多くなる傾向がみられる.

コマチアイトはA1203 /TiO2比によってさらに2つのグループに分類されている.

Barbrton地域のコマチアイトのA1203 /TiO2比はコンドライト組成の約半分程度しか

なく, Alに乏しいコマチアイト(alninum-depleted komatiites )とよばれている.

他の地域のコマチアイトはほぼコンドライト組成のA1203 /TiO2比をもっており,コ

ンドライト組成のAlを持つコマチアイト(alminum-undepleted komatiites)と呼ば

れている(Ⅳibet et al., 1980).後者の'コマチアイトではLREEとHREEの間で顕著な

分別がみられ, Alに乏しいコマチアイトはガーネットが結晶分化した際にみられるパ

ターンと類似している.

Eに乏しいソレアイト

Kに乏しいソレアイトは始生代のグ7)-ンストーン帯で最も豊富に産する火山岩であ

る･始生代のソレアイトの化学組成は現世の中央海嶺玄武岩の化学組成と比較して検

討されている･多くの研究者は始生代のソレアイトの化学組成は萌世の沿海や弧状列

島に噴出している玄武岩の組成と類似していることを指摘している(e.g., Jabn et

aし1974).このことから姶生代のグリーンストーン帯は当時のプレートの沈み込

み帯に形成されたとしばしば提案されている.胎生代のソレアイトのREEの存在度は

コンドライトに比べ6 -25倍濃集しているが, LREE/打REEの比は0.8 -2.0でコンド

ライト的である.それらの中には正または負のEu異常を呈するものもある.
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Gill (1979)も始生代の玄武岩と中央海嶺玄武岩の化学組成を比較検討している.

彼はそれら'の化学組成をHg/Fe比, 100Mg / (Mg+Fe)の関数として詞ペている.両

玄武岩の却定データの11g/Fe比の頻度をみると図7-6-2のようになる.姶生代の玄武

岩では平均53･1に対し,中央海嶺玄武岩では平均62.2であった.このことは始生代の

玄武岩の方がよりカンラン石の結晶分化を受けてFeが凄集したか,姶生代のマントル

は現在のマントルに比べFeに富んでいたと考えられている.他の元素のデータはHg/

Fe比の関数としてプロットすると始生代の玄武岩のTi, Zr, Pなどの元素の存在度は

中央海嶺玄武岩のそれの約1 /2となる.一方, Cr, Ni, Coなどの元素の存在度は2

倍以上になっている(図7-6-3 )
･これらの結果は化学組成の点から始生代のグリー

ンストーン帯が沈み込み帯のようなテクトニックな壕境で形成されたという主張は疑

わしいと考えざるを得ない.

カルク･アルカリ玄武岩

カルク･アルカリ玄武岩は南アフ7)カのKaapvaalクラトンのOnverwacht層群の上部

やRhodesiaクラトンのBeling糾e地域, Pilbaraクラトン,カナダのスペT)オル区など

に広く産出している･多くはSiO2に富んだリュウモン署ないしデイサイト宴の組成を

もち,安山岩組成のものは少ない･これらのREE存在度パターンは分別を受けたパタ

ーンを示し･ LREEとHREEの比は4
-15と大きい. Co, Niなどの遷移金属の存在度もコ

マチアイトやEに乏しいソレアイト同様大きい.

多くの始生代の研究者はグリーンストン帯にみられる火成岩の化学組成が沈み込

み帯の火成岩の組成と類似していることからグリーンストーン帯が始生代の沈み込み

帯に形成されたと提案しているが,以上の点からみて,化学組成にもとづいてそれら

の形成のテクトニックな環境を議論することはできない.しかし,それらのマグマを

形成させた物理･化学条件は岩石の化学組成から推定することはできよう.萌世のカ

ルク･アルカリ玄武岩は一般的に海洋性プレートの沈み込みに関係している.カルク

アルカリ系列のマグマは,プレートとともに沈み込んだ海洋地殻がある深さまで潜る

と脱水反応を起こしてスラブの上部のマントルにH20を供給したり,それ自身が部分

溶融して生成されると考えられている.始生代に海洋性地殻の沈み込みがあったとい

う証拠は得られていないが,これと同様な作用が倣いてカルク･アルカリ玄武岩が生
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成されたのであろう.

カコウ岩類

グリーンストーン･カコウ岩地域でも高変成度地域でも,かなりの部分はカコウ岩の

買入岩体やカコウ岩質の片麻岩で構成されている.グリーンストーン帯をとりまくカ

コウ岩類と高変成度地域のカコウ署類の間には明瞭な違いは見いだされない.これら

のカコウ岩類は古勢力コウ若妻乳中期カコウ署類,新動力コウ署類に分けることがで

きる･古斯カコウ若類は一般にト-ナル署またはトロニュム岩室で,激しい変形を受

けている.また地域によっては,後にカコウ岩の大規模な喜入を受け,ミグマタイト

やゼノリスとして産することもある.中期カコウ署類は量的には最も多く,主要な大

陸地殻の成長を反映している.これらカコウ岩の貫入は始生代の末期(30-25億年前

)に全世界的に起こっている.この時期のカコウ署の活動は,現在地表を覆っている

カコウ署類の50%程度も占めていることからして,地球の歴史の中で注目すべき事件

であろう･この時期のカコウ岩類の活動は初期に熱かった地球が徐々に冷却し,上部

マントルや地殻の温度勾配が,ト-ナル宕-カコウセン7)ヨク署質マグマの生成に適

したようになったからであろうか.古期カコウ署類や中期カコウ署類はⅠタイプのカ

コウ岩に分類される.新靭カコウ岩類の活動は,始生代の地殻で主要な火成活動やテ ′

クトニックな変動が終了してから活動している.これらは究めて高い希土類元素やカ

リウムなどのインコンパテブル元素の濃集や高いSr同位体組成を示し,大陸地殻の上

に堆積したグレイワッケなどの堆積岩が再涼融してできたSタイプのカコウ宕に分類

される.

7-7.始生代の地殻のSr, Nd同位体組成

古い地穀を構成している岩石や宕体は変成作用,変質作用,テクトニックな変動な

どを卦ナており,風化も進んでいるため野外調査のデータから地史を読み取ることは

大変発しいことである.各地の地史を解き明かす上でPb, Sr, Ⅳdの同位体を用いた絶

対年代の決定が古い時代に形成された地殺の形成発達史を考える上で最も貴重なデ
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ち.0 3.5 3.0 2.5 2.0

Time. Gy b.p･

図7-7-1･始生代の岩石のSr同位体組成と年代の関係(Kawakami
and Mizutani, 1984 )

ち.5 ▲.0 3.5 3.0 2.5 2.0

TirTle. Gy b.p.

図7-7-2.始生代の岩石のNd同位体組成と年代の関係(Kahlakami and nizutani･ 1984 )
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一夕を与えている･近年】希土類元素のペアであるSm-Nd注が確立され,年代決定の

精度は飛躍的に向上した. Nd同位体組成は変成作用や風化によって擾乱を受けにくい

ので,古い岩石の年代を推定する上では有力なのである.またPb, Sr同位体による年

代と比較検討することによって】得られた年代の妥当性のチェックも可能になった.

これまで最も多く用いられているのはRb-Sr法である.図7-7-1にSr同位体の初期

組成と年代の関係を示した･古潮力コウ若類,中期カコウ岩類の珊定データは地球の

バルク組成の成長曲線のまわりにプロットされている.薪新カコウ岩類のデータは相

対的に高いSr同位体組成をもっている･各地のデータをみると,年代の新しい署体の

Sr同位体組成は相対的に高くなっている.データはかなりばらついているが,各地の

データを総合すると,この図でⅠ, ⅠⅠ,ⅠⅠⅠで示したように,カコウ岩類の活動がお

よそ5倍年の周期で3サイクルあったように見える.とくにlIIでは多くの地域で同

時に活動があったことが読み取れる･このようなカコウ著の却定データがある時代に

集中していることが,エビソ-ディックな大陸の成長を反映しているのであろうかG

astil (1960)やSutton (1964)は始生代,顎生代の岩石の年代測定のデータから大

陸地殻の成長の周期性を論じている.

図717-2は最近活発に行われるようになったSムーNd法の年代謝定のデータである.

維軸は地球のバルク組成のNd同位体の成長曲線と測定データの差,

e =( Nd/ Nd) /( Nd/ Nd) -1×10 (7-7-1)

を示してある.この図から見てわかるように多くのデータは正の領域に僅かにずれて

いる･このことは40謄年以前にSm/Nd比が分別をおこすような事件があったことを意

味している.地球の形成期にマグマオーシャンがあったとすると,このマグマオーシ

ャンの結晶分化によるSm/Ⅳdの変動はそれほど大きくなかったと考えられる.

6-8.初期地殻の形成発達史

多数の故惑星の衝突による地球の成長の最盛期には,開放される敏感星の運動エネ

ルギーは膨大で･マントルは大規模な融解をおこし,マグマオーシャンができる.最

近の超高圧下に於ける珪酸塩の溶融実鰍こよると,マグマオーシャンは冷却するにつ

れて】約200kbarに対応する探さでペロフスカイトとマグネシオウスタイトを結晶分
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化し】除々に超塩基性のカンラン若輩になる.この下部マントルの分化は,約650km

以探でおこり,輝石組成の下部マントルとカンラン若輩の上部マントルができあがる.

Ohtani (1984)は高圧下における珪酸塩の清融実験データをもとに,上部マントルの

マグマオーシャンの結晶分化による成層構造の起療を論じている.

初期の上部マントルからどのようにして大陸地殻が形成されたのであろうか.始生

代の地球のテクトニックな運動はどのようなものであったであろうか.固体惑星のテ

クトニックな活動は内部で発生した熱をどのようにして地表に運ぶかによって異なっ

た形態をとる.月や水星のような小さい天休では内部の熱を厚い7)ソスフェア中を熱

伝導で運んでいる.木星の衛星イオは内部で発生する潮汐まさつによる熱をいくつか

の巨大なホットスポットからのマグマの噴出で捨てている.また萌在の地球ではプレ

ートテクトニクスによって,海洋地殻の形成による熱輸送が支配的である.初期の地

球にも現在のようなプレートテクトニクスがあったとする研究者は多く,内部の熱を

速く動く数多くのプレートの形成によって運んでいたと考えている.しかし,当時あ

ったとされるプレートが負の浮力によって沈むのは海洋地殻がコマチアイトからなり

,その厚さが高々数km程度の場合に限られると推定されている(Arndt,
1983 ;Nesb

it and Fo叫1er, 1983)
.従って,始生代に現世のプレートテクトニクスと同じ形態

のテクトニクスが作用していたというこどは必ずしも自明なことではない.我々は,

始生代と原生代以後で,地殻を構成している火成岩や堆積岩の種類やいろいろな元素

の存在度の違いが顕著であり,それらの特徴が,始生代と原生代の境界で急激に変化

していることから始生代のテクトニクスのスタイルが現世のプレートテクトニクスと

全く異なるのではないかと考えている.誕生から約20億年までの時代は,内部に蓄え

られていた熱瀬も多く,その熱を木星の衛星イオのように多くのホットスポットで地

表に運んでいたのではないだろうか.グリーンストーン帯の火成岩の活動も,その規

模の大きさからして,地球以外の惑星でみられるような巨大なホットスポットまたは

割れ目から大量に噴出したと思われる.

初期の火成活動のスタイルがホットスポット的であったとすると,始生代に安定化

した大陸地殻の形成過程はおおよそ次のようであったのではなかろうか.集積時に地

球内部にとりこまれた熱は多数のホットスポットから,超塩基性岩-塩基性若輩マグ

マとして地表-はこばれる.ホットスポットから噴出した超塩基性岩-塩基性火山岩

が厚く地表を覆うようになると,初期に噴出したものは地中深く埋没し,カクセン著
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相-グラニエライト相の変成作用を受ける.これらが再活動するとトーナル宕質のカ

コウ署ができる.時間とともに地球は冷却し,小さいホットスポットから活動を停止

し,かわってト-ナル若葉の貫入岩体の活動が活発になる.こうしてホットスポット

の活動によってできたグ7)-ンストーン帯とト-ナル若輩の貫入岩,変成岩よりなる

始生代の地殻の原型が形成される.初期のカコウ岩類は超塩基性署-塩基性暑が変成

したカクセン若やグラニエライトが再溶融してできたト-ナル若輩のものが多いが,

時間がたつにつれて,堆積岩が地中深く埋没して,再活動するようになり,また地球

の冷却によって部分溶融の程度も小さくなって,カコウセンリョク若やカコウ署の活

動がみられるようになる.こうして,地球の冷却と下部地殻の組成の変化を反映しな

がら,始生代の地殻がかたちずけられていったのであろう.

7-9.まとめ

ここでは始生代に安定化した大陸地殻の特徴を概観してみた.これらのデータから

地球の初期史がどのようであったかを推定するためにはまだ多くの問題がある.こと

に,始生代のグリンストーン帯の火成活動やト-ナル岩質のカ.コウ著マグマがどのよ

うな堤境の場でおこったのか,という火成活動とテクトニクスのかかわり合いの理解

が大陸地殻の形成史を考える上で重要である.プレートテクトニクスやホットスポッ

トテクトニクスがどのような条件で起こるかを理解することは,初期地球だけでなく

金星 火星 木星の衛星イオのテクトニクスを議論する上でも重要である.今後,火

成績動のスタイルとテクトニックな環境やマグマの組成との関係から,初期地球の造

山運動や大陸地殻の形成を考察しようと考えている.
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第8章 大気･海洋の起療

近年太陽系や惑星の起瀕や初期史の研究が急速に進歩し,惑星がどのようにして誕生し

たかについて,ある程度コンセンサスが得られるようになった.もし惑星が誕生したころ

から,大気が表面を覆っていたとすれば,惑星大気の起源を考えるうえで,惑星形成過程

の研究成果を無視して大気･海洋の起源を論じるわけにはいかない.また,惑星の形成が

どのようであったかによって,大気･海洋の物理化学的進化の帰結が全く異なるならば,

今日の大気･海洋の性質やその歴史を記録している地質学的情報は惑星形成過程や惑星の

初期史の研究に重大な制約をあたえることができよう.ここではこのような観点にたった

上,気候学的立場から大気･海洋の起頚を考え,新たな問題提起を試みることにしよう.

8-1.惑星の形成過程と大気･水圏の起源

原始太陽系星雲から出発して,直径数千Emの惑星に至るまでのシナ7)オには,大きくわ

けて二つのグループにわけられる.ひとつは京都大学の林研究室の人々によって詳しく研

究されたもので,惑星の原料物質を供給した原始太陽系星雲の主要成分である水気ヘリ

ウムが惑星の成長がおこっている期間を通して,故惑星とともに太陽のまわりにディスク

状に存在していたという前提に立ったシナリオである(例えば,中沢･中川, 1984).ち

うひとつのシナリオはソ連のサフロノフらによって詳しく研究されたもので,サフロノフ

らのシナリオでは,故惑星が誕生した頃までに原始太陽系星雲のガス相は散逸してしまっ

たという仮定にもとづいている(Safronov, 1972).両者の違いは敏感星の衝突合休成長

が起こっている段階にガスが存在していたかどうかに係っているが,ガスの存在が故惑星

のケプラー運動に及ぼす影響は大きく,故惑星のサイズや速度分布,延いては惑星の成長

のタイムスケールにもかかわってくるので両者の違いは重大である.

原始太陽系星雲の散逸をひきおこす過程としては,原始太陽のT一夕ウリ段階の強い太

陽風が有力と考えられている.もし大きな故惑星ができるまえに,太陽がT一夕ウリ段階に

達して,太陽風で原始太陽系星雲のガス相を吹き飛ばしてしまったならば,惑星の成長過

程はサフロノフのシナリオにそったものになるだろう.惑星の成長の真の姿は,原始太陽

の進化と故惑星の成長の時間関係に依存している.



いま仮に惑星の形成が京都グループのシナリオの従ったとしよう.原始惑星の自己重力

は成長とともに増大し,地球程度の惑星はまわりに存在する原始太陽系星雲の水素,ヘリ

ウムからなる還元的なガスをとりこんで厚い大気をもつようになる.この大気は一次大気

と呼ばれており,現在の地球をとりまいている,より酸化的な大気とは性質が異なる.京

都グループのシナリオでは,この一次大気をなんらかのメカニズムによって散逸させたあ

と,現在ある大気が地球内部から脱ガスしてきたと考えなくてはならない.

一方,サフロノフのシナT)オでは一次大気を考える必要はなく,散惑星にとりこまれて

いた拝発性元素が内部の大規模な分化や火成活動などによるゆっくりした脱ガス作用で蓄

積されたと考えれぼよい.

8-2.地球内部から揮発性元素の脱ガス

図8-2-1に地球の歴史をとおして作用してきたと思われる大気組成の変動をもたらす様

々なプロセスを模式的に示す.地球内部からの寄与としてはマグマの噴出など火成活動と

関連した脱ガス作用がある.宇宙空間からはいん石やすい星が落下することによる大気組

成の擾乱がある.一方大気から捧発性元責を取り除くメカニズムには,気捧の熱運動によ

る宇宙空間-の散逸太陽風や荷電粒子による気捧分子の･分解反応気候系相互の物質移

至臥海水からの沈澱による堆積岩化 さらにプレートの沈み込みによるそのマントルへの

帰化など様々な作用があり,複雑な揮発性元素の地酎ヒ学サイクルを構成L,ている.

固体地球からの脱ガスによる大気の形成のメカニズムのなかで塁近注冒を集めているも

のに次のようなものがある.放惑星の衝突による地球の成長時に,衝突によって高塩】高

圧にさらされた故惑星自身と惑星表層物質から揮発性元素が蒸発し,惑星重力によってそ

のまま大気としてトラップされたという考え方である(図8-2-2).カ7)フ,i.ルニア工科

大学のLange and Ahrens (1982a )はこの考え方を定量的;･=挽討するた如こ;含水淫売

塩の衝撃脱水反応を実験的に調べ,衝撃圧力が20GPaあたりから脱水反応がはじまり,実

験データを外挿することによって, 60GP,'程度の圧力与空けると完全に/T滝水反応が進行す

ることを示した.

Lange and Ahrens (1932a )の結果をそのまま使うと成長Lつつある惑星の半径力一-:2COC

～3000 kmに達すると効率的に脱ガスが退行して大気が形成される可敵性舟場る. L｡n呂L,

and Ahrens (1982b )は彼等の実額データをもと;=地球･TJ･成星と上も:･こ大気,l=,誼蛋還/-･l･･一三ご
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のように変化するかを数値シミュレーションしている.またAbe
and ltlatsui (1983).7-よ

こうして発生する水蒸気大気は徴惑星の衝突によって解放された重力エネルギーが宇宙空

間に放射で運びさられる効果を著しく減少させる(断熱効果)ことを指摘し,表面付近の

エネルギーバランスの考察から地球におおきなマグマオーシャンがあったことを示してい

る.

Lange and Ahrens (1982b )やAbe and.1atsui (1983)の研究.71i,サフロノフのシナ

リオに立ったうえで,故悪星の衝突過程そのものが,大気･水圏の起凍と深くかかわり合

っていることと,大気･水圏の存在が地球の形成直後の或層構造や温度分布を規定する重

要な要素であることを示した点で意義がある.しかし,大気や海洋の起療も含めて地球内

部の大規模な成層構造の起源論をより精密化するためには,まだ多くの問題が未解決てあ

る･これらのモデルでは日⊇0だけを扱っているが,そのほか炭象窒息水嘉,政義の

単体や化合物も考慮しなくてはならない.これらの元薫からつくられる様々な化合物は,

酸化還元状態によって安定領域が異なっている.もしこれらの元嘉が金属コアと平街にな

ったとするとメタン,アンモニア,水素などからなる還元的な大気が初期の地球を買うこ

とになろう･あるいは,惑星成長過程で金属相と揮発性元素とのあいだに平宙が成り立つ

よりはやく,両者の分離が急速に進行すれば,二酸化炭素や水菜気からなるより酸化釣な

大気が地表を覆うことになろう･このように,サフロノフのシナリオにしたがっても,地

球の初期史如何によって大気組成は酸化的にも還元的にもなるので,大気や海洋の起源や

進化がどのようであったかを考察する意義は大きい.

8-3.気候変動論と大気･海洋の起源

これまで惑星形成過程や地球内部の層桟道の起源の研究に気候変動の研究からのアプロ

ーチが強い制約をあたえることばあまり記譜されていなかった.はたして気涙変動からの

アプローチによって地球の初期史にどの程度強い制約を与えることができるだろうか.

気候学によると,気候及び気候変動とは大気風水風雪氷愚生物圏,弛ま面からな

る系(これらに加え気候およびその変化に寄与するものを訟拝して気候克という)の状態

とその長周期の変動をいう.図8-3-1に気候系の概念図を示した.これ:ま囲1
l･･=示した大

気組成を変化させる要素とよく似ている.このことは大気の組成が気候系の状葱を示す志

も重要な要素であることをものがたっている.気候:I:･iそれに加え,熱エネルギーのや:3



図81311.気候系の概念図.太陽放射エネルギーの変化 海陸分布の変化 海水や大気組

成のの変化などの外的要因によって気候変動がおこる∴Pollack (1979)によ

る.
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とりに関する要素と熱エネルギーの供給量の変化に依って系の要嘉が状態変化することを

重視するので,気候変動に関する問題はきわめてむずかしい.とくに大気の量と組成が某

のエネルギーバランスに敏感であるので,物理過程と化学過程を玩時に扱うことはさ,.3･ら

れない.

気候変動をひきおこす原因は大きくふたつのグループにわけられる.ひとつは外的要函

とよばれ,気候変動に比べてゆっくり変化して,気候系の状態を準定常状態にたもちなが

ら徐々に変化させるものがある.外的要因には太陽定款の長周靭の変乱プレートテクト

ニクスによる海陸分布の変がもたらすアルベドの変化大気組成の変化などがある.これ

らの外的要素の変動があると太陽からの放射エネルギーの吸収量が変動し,氷河の消長や

地表面の植生変化がおこり,それがアルベドの変化をもたらす.このような原因を系内緒

互作用と呼んでいる.系内相互作用には正のフィードバックをもたらすものと負のフィー

ドバックをもたらすものがあり,それらの相互作用が複雑にからみあっていることが気候

変動の理解をむずかしくしている.

気候学者は現在の気候とその短周乳量周期の変動を予測するために,様々なモデルを

もちいている(Shneider and Dickinson, 1974).そのなかで地球の歴史全般をとおして

の気候変動の解析には, ilanabe and Strickler (1964)によってはじめられた一次元放射

対流平衡モデル(1D-RCH)とBudyko (1969)やSeller (1969)によってはじめられたエネ

ルギーバランスモデル(EB‖ )が適当であろう.

1D-RCMやEBMをもちいた研究によると,現在のような液体の水が大量に存在するような

気候環境は,わずかな太陽活動の変動による放射エネルギーの変化に対してきわめて敏蕃

で,数パーセントの減少で水圏の全面凍結(deep freeze )がおこってしまい,太陽活動

の活発化によって軌海水の蒸発によって海洋の消滅(runahay
greenhouse)がおこる可

能性も指摘されている.どの程度の太陽放射の増加でrunarAay
greenhouseの状態-移行す

るかは難しい問題であり,項在の気候学の理論では十分な解答がえられていない(Ingers

oil, 1969 ;Rasool and Bergh, 1970).しかし,外的要宙の変化に対する項在･TJ地球の

気候系の感度が極めて敏感であることは気候変動のモデル研究の最も重要な結論である.

一方,地質学的情執こもとづいて地球の気候変動の歴史をたどろうという多くの研究;=よ

ると,現在から約35倍年前までの期間,かなり大きな漸羊が地表をおおっていたことが示

されている(図813-2 ).このことば地球の35接年の歴史のなかでdeep freezeやrunah,a

y greenhouseと称されるような事件はなかったことになり】地球表層の還境の道化に対し



て制約条件となっている.

ここで気候系の変動を引き起こす外的要琶が地球の歴史を通じてどのように変動してき

たかに目を転じてみよう.地表の状態や大陸海洋の分布がどのように移り変わって采たか

や地球の軌道や自転速度の変動に関する知見はある程度わかっている.気候変動を弓ほ起

こす景も重要な要因である太陽活動の歴史は】星の内部構造の造化の研究からある程度迂

寒がついている.それによると,形成直後の太陽の光度は現在の約75パーセントで時間と

ともに徐々に増加して現在に至ったという.既に述べたように1D-2C汁やEB.1によるとわず

かな太陽活動の低下で海洋の全面凍結が起こるので】地球の歴史を通じて大気･海洋の量

や質が現在のようであったとすると,この結論は地質学的清朝と矛盾する.初誹由球で海

洋の凍結を防いだ要因がなんであるかは!現鼠気候学者の強い関心のひとLJ･;=なってい

る.コ-ネル大学のSagan and Mullen (1972)は初期の地球大気に効率的に温室効果をす

るアンモニアが存在したために,海洋の全面凍結をまぬがれたとした.アンモニ7はのち

にアミノ酸として生命物質の原料になったとすれば,生命の起瀬の問題にも番台がよい.

しかし,アンモニアは太陽からの紫外線によってすみやかに分解されてしまうた軌 二鼓

化炭素が初期大気に大量に存在し,温室効果を助けたという説がアンモニア説にとって変

わった.初期大気に大量に存在した二酸化炭素は,のちに海洋に溶け込み石沃岩として固

定されたと考えればよい. Hart (1978)は長周期気候変動をひきおこす様々な地質学的,

生物学的,天文学的要素を考慮し,大気の組成変化も考慮して地球の気候変動の45淀年の

歴史を数値シミュレーションしている.彼の研究は非常に興味深いが,経発性元素が徐々

に地表に脱ガスしてきたという立場にたっており,用いたモデルには惑星の形成男の活魚

については何等言及がない.

もし初期大気の形成がLange and Ahrens (1982b )やAbe and Hatsui (1983)が主

荘するようであったならば,我々は1♂kgの水蒸気大気から降雨によって海洋を作らなけ

ればならない.放射平衡にある惑星大気で!液体の水が存在できる条件には限界がある.

Abe and恥tsi (1983)の得たような厚い水義気大気では,大気の温室効果によって,地

表が熱くなり,液体の水は存在できない.従って】降雨による海洋の形成には回f-i)-1うiとも

なう.このような熱い大気の温度をさげて,降雨によって海洋をつくる過程にはつぎのよ

うなものが考えられる.一つは上層大気中で水蒸気が克結がて雲ができ】それが地卦つ7

ルペドが大きくし,大気が冷却して大気下層まで雲の層がひろがり,地表に雨がふるよう

になるというもので,他の一つは悪星の集積時に曙慧に落下してくる遠忌塁が大量のエ7
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図81312･太陽光度の変遷(上図)と地質学的データにもとづく地表温度の変遷(下図)

太陽光度は4 5億年前から徐々に増大して現在に至ったと推定されている.気

候変動モデルによると･萌在の気候系で太陽光度の大きさが数%変動しただけ

で･海水の全面凍結や嘉発がおこってしまうと言われており,過去の大気組成

や量が現在と同じであったとすれば,先カンブリア時代には,地球は氷でおお

われた惑星であったことになる.しかし,下図に示すように地質学的にみると

地表の温度は,約3 5佳年前から現在まで,液体の水が存在しうる0-1 0 0

度(C)の範囲にあったと推定されている.古生代以後の地表の温度は同位体

法によって推定されたものである. SMはSagan and Mullen (1972)による始

生代の地表の温度の変遷, HはHart (1978)による温度の変遷を示す.
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ロゾルをまきあげ,それが太陽光の透過を妨げて,大気の冷却をもたらし,降雨によって

海洋が形成されるというものである(川上ら, 1985).これらの可能性を検討するた如こ

は, 1D-RCMをもちいた詳細な研究を待たなければならない.その準備として,後者･TJ抜惑

星の落下が気候系にもたらす影響をみてみよう.

8-4.故惑星の衝突と気候系

8 ･ 4 ･ 1.故惑星の衝突による大気の加熱

成長しつつある地球に故惑星が高速度で衝突すると,改悪星と衝突付近の地表が高温高

圧になり,敏惑星の持っていた運動エネルギーは衝撃波の通過した領域を加熱するととも

にエジェクタとして大量の物質を大気中にほうり出す.飯惑星の持っていた運動エネルギ

ーの一部(77)は地中にたくわれられるが,残りの(1一符)は高温,;=なった地表からの

放射や,大気の摩擦によってエジェクタの運動エネルギーが散逸され,大気を加熱する.

故惑星の衝突が頻敷こおこっている時期にこのエネルギーがどれくらいになるかをサフロ

ノフの惑星成長モデルをもちいて見積もってみよう.

Safronov (1972)のモデルでは,惑星の成長率は次の式で与えられる

発-棚`(1･28,･芋 (8-ill)

■ヽ

ここで, dM/dt は単位時間に落下する故惑星の総質量,花Rは惑星母天体の幾何学的衝

面鼠 eはSafronovのパラメータ,
5は原始太陽系星雲における故惑星の面密度, Pは惑

星母天体の公転周期である.また,故惑星の衝突速度(v )は惑星母天体の脱出速度(v

)を用いて

vi

v- (1十1/28) ･v色 (3-!112)

で与えられる.これらより単位時間に惑星母天体の単位表面に与えられるエネ)レギ- ･フ

ラックスは

Fimp

-I(1一符)
･

(1十28)号v乙
(3ヰ3)

で与えられる.地球の成長のタイムスケールはサフロノフのパラメ-夕によって大きく変
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をもちい, ^'ラメ一夕-, C-1, 2, 3, 4の場合を示す.頻繁に敏感星が

落下にしている時期には衝突によるエネルギーは太陽放射エネルギーを凌ぐ.

図の右の座標は,白亜紀未に落下したいん石に換算した故惑星の落下頻度であ

る.



わるので,ここではこれを1, 2, 3, 4の場合についてマを1.0と仮定して解放されるエネ

ルギーの時間変化を調べてみた(図8-4-1 ).故惑星の衝突による大気および地表の加燕

は激しく衝突が起こっている時期には太陽定数をはるかに凌ぎ,このエネルギーによって

集積時に海洋を作ることは不可能であろう.

8 ･ 4 ･

2.故惑星の衝突と大気中のエアロゾル密度

故惑星の衝突が気候系にもたらす影響の中で重要なものに,エジェクタとして大量の故

粒子を大気の上層にまでまきあげ,それが著しく太陽光を遮り地球のアルベドを高くする

作用がある･それでは,地球の集積時にどれくらいの頻度で故惑星が落下し,エアロゾル

が大気にまきあげられるであろうか･クレーターの形成のスケーリング月恥こよると,クレ

■

一夕-から放出されるエジュクタの総量(He )および,速度(v)より速い速度で射出

されるエジェクタの割合, Me (>v)は次の式で与えられる(ilizutani
etal., 1983 ;

Kawakami and llizutani, 1984 ) .

"e -kl (I/pg)3/+ (8-4-4 )

Me (>v) -

kヱ(Cc v/gR)~L (3-4-5)

ここで, mは故惑星の質邑vは衝突速急Ⅰは衝突の実効エネルギー, 2はクレーター

の半径, gは惑星垂九Coは惑星表面物質のバルク昔風sは体積弾性率の圧力親分に関

係した数で,およそ1･5という値である･またkl
, kヱ は比例定数である.これらのス

ケーリング則をもちいると,惑星母天体と巨大故惑星の衝突では落下してくる故惑星とば

ば同程度のエジェクタが成層圏へまきあげられることになる.ここでは)単位時間にまき

上げられるエアロゾルの鼠 A (t )は単位時間に落下する遺志塁の総質量と等しいとし

,次の式で与えられるとする

A (t) -dM/dt (8-416)

大気中のエアロゾルの消滅過程には,降雨,自由落下】エアロゾルどうしの合捧成長か

ある(Toon et al･, 1982 ).自由語下の場合に'.ま落下遭要はエ7コゾルのサイズ;=依存
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I棚1-2.如/I-:の人気における,まさ上げられたエアロゾルの大気中での滞在時問(Toon

et al. 1982)による. A, B, Cは直接0.5, 2, 4 ミクロンのエアロゾルが自

由港下して地表に到達するのに要する時間である.またDは降雨によって地表

に落ちる場合の.I/11i'下時間である.

() (I /I



する.項在の大気量,組成のもとでは,エアロゾルの平均滞在時問は, 4 ミクロンの粒子

では的1週間, 0.5 ミクロンの粒子では約1年である(国3ヰ2)
.また,

0.5 ミクロン

の粒子は約1か月で合体により数が半分になってしまう.大気の構造を考宜してエアロゾ

ルの生成･消滅過程を扱い,さらに大気の一次元放射対涜平衡問題(1D-RCyl)を解くこと

は大変厄介な問題である.ここではモデルの詳細には立ち入らず,以下のように簡単に扱

う.原始大気におけるエアロゾルの平均滞在時問をTとすると,エアロゾルの生成･消･;･j戎

過程は次の式で表される

dMa/dt
ニ

ー1a/T 十A (t) (8-4-7)

ここでは,原始大気におけるエアロゾルの平均滞在時問を,雨が降っていなり時は丁-

3か月とし,雨が降っている時にはT-1週間と仮定する.A (i )の時間変イヒの程度は丁

に比べて小さいので,この方程式の解は近似的に, lla- TA (i)で与えられる.図8-

4-3に単位断面積の気柱に存在するエアロゾルの量= pa -Ma/4 7TR の時間変化を示

す.

(3)地表におけるエネルギー･バランス

SafronovとLange and Ahrens (1982b )の理論を用いると地球の成長に伴う大気の形成

過程を扱うことができる.成長期の地球母天体の表面温度(T )は次のエネルギー･バラ

ンスの方程式を用いて求められる

Fimp +kFsun- 6T/Tキ (8-4-8)

ここで, Fimpは敏惑星の落下によってもたらされるエネルギー(8-4-3 ) , Fsunは太陽の

放射エネルギー, ♂はステファン･ボルツマン定款,丁 は大気の光学的厚さで,大気の

吸収係数(K)
,密度(p) ,地表からの高さ(i) ,地表での圧力(P) ,重力(g)

を用いると次の式で与えられる

I

-I,pJ
〝dz

-

〝P/g

またk はエアロゾルによる太陽光の連夜効果を貴すパラメークで

(8-`ト9)
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図8-4-3.上図.地表の放射平衡温度の時間変化. Safronovのパラメーク(0)を4とし

敏惑星の質量の0.026 %が衝突の際に脱ガスして大気になr'Jとしている.大I:}1

の光学的性質は安部･松井によった.

下図.単位断面積当たりの気柱に存在するエアロゾルの質量の時間変化.エア

ロゾルの量がpa -10一之 の時に透過する光の量は満月の夜の明るさに相当す

る.またpa -10-3の時は曇の日の明るさに相当する.
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(1a ≧11c)

(1a <Hc)

(8-4-10)

で与えられるとする･さらに大気の温度が下がって!水蒸気の沸点以下になると,水蒸気

の凝結が起こり,大気のエネルギーバラシスは

Fimp 十kFsun- 6T/T*'+ (L/4花R2)
･d.1rain/di (8-4111)

で与えられる･ここでLは水蒸気の潜熟d11rain/dtは単位時間の降水量である.図3-

413に8
-4の場合の地球の成長に伴う表面温度の変遷を示した.故惑星が頻繋に落下し

ている時期には地表の温度は1000o Cを越すが】集蛋の抜取こなると落下してくる故惑星

は少なくなり,徐々に表面温度は低下していく･地表の温度が下がって,液体の水が存在

できるようになると,一気に雨が降って海洋が形成される.海洋が形成されてもエアロゾ

ルが太陽光の透過を妨げているならば,海水が凍ってしまう.

このように故惑星の衝突によってまきあげられたエアロゾルによって太陽光の透過が妨

げられていると,水蒸気大気は冷えて降雨によって海洋ができる.ここでは,大気組成と

して水蒸気のみを扱っているが,二教化炭素の存在を考慮すると海洋の凍結が妨げられる

であろう･しかし,エアロゾルの量が減って】太陽光/ji!由表に透過してくるまでにかな,3j

の二軟化炭素が海水た岩石と反応して原始大気から取り除かれなさナれば,再び海水が蒸発

してrunaway
greenhouseになってしまう.
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