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総説

冥王代の地質学的素描

Geological Sketch of Hadean Era 

小出良幸

神奈川県立生命の星 ・地球博物館

Yoshiyuki KOIDE 

Kanagawa Prefectural Museum of Natural History, 499 Iryuda, Odawara, Kanagawa 250-0031, Japan 

Abstract. The Earth was formed at about 4.56 Ga (Ga indicates an abbreviation of billion years ago). We 

can get many geological evidences aft巴r3.8 Ga. There is, therefore, no evidence from 4.56 Ga to 3.8 Ga. 

The period is called Hadean era. The definition of Had巴anis a period of no geological evidence. In this 

paper, I describe geologically the Hadean era from inductive and d巴ductiveapproaches. The inductive 

approach is the estimation from inside and outside of the Earth.百】Edeductive approach is the estimation 

from laws, rules, tend巴ncyand systematics by simulation of computer and high temperature and pressure 

experim巴ntsof rocks and magmas. 
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｜ はじめに

我々の認識できる世界は、広がりつつある。そして、今

や我々は宇宙全体の広さや宇宙が静的ではなく、現在膨

張中であることを知っている。地球内部についても、お

ぼろげながらその構造や構成成分、物理状態についての

知見をもつにいたった。

直緩触れることのできる世界を、我々の世界と呼ぶと

すると、我々の世界は、地表付近に限られる。大航海時

代に人類は地球が丸いことを知った。真っ直ぐ進めばや

がて同じ場所にたどり着くという行為によって実証され

た。今や、まったく別の手法であるアポロやミール、ス

ペースシャ トルなどの宇宙船から見ることによって、地

球が丸いと再確認された。技術の進歩により、宇宙から

の画像や映像を目にすることができ、多くの人が地球が

丸いことを知った。

こんなに技術が進んだ時代になっても、人類が直接手

で触れられる世界はそんなに広がってない。1969～70年

代にかけて、アポロ計画によって12人が月に降り立った

にすぎない。

基本的に人類は、 地球表層の環境から逃れることがで

きない。地球外に人類がでるときは、ミニ地球と呼ぶべき

宇宙船や字宙服に包まれていなければならない。海中で、も

同じである。人類の祖先である生命は海で生まれ、進化

し、やがて陸上生活をするようになった。故郷である海に

は、陵地の環境を持ち込まないと戻ることができない。

人類の認識の世界は広がる一方であるが、肉体的な限

界があるため、地表からあまり離れることができない。

今のところ技術を進歩させることによって、人類は肉体

的ハンディキャップを補っている。

我々が直接調査することのできるのは、地表付近の物

質や現象に限られるが、間接的ならば、地球内部や地球

外をも調べることができる。間接的情報は、地表から距

離を隔てるにつれて、精度が悪くなる。 しかし、精度は

技術の進歩によって上げることができる。議論に必要な

精度があるかどうかが、問題になるだけである。

本稿では、我々が認識しうる我々の世界の始まりを記

述する。各種のアプローチの方法を試み、現在の情報か

ら描ける地質学に裏づけされた冥王代を概観する。

本研究は、文部省科学研究費、文部省南関東科学系博

物館ネットワーク推進事業、 日本科学協会の援助を受け

ている。

｜｜ 冥王代とは

まず最初に、地球最初の時代である冥王代の位置付け

と、その定義をする。

1 現在の世界

現在の太陽系あるいは地球の歴史は45億年、宇宙の歴

史は100億あるいは150億年という時間を経ている。も

し、時間が過ぎ去り、一度しか起きない事象の積み重ね



図1現在の世界．

現在の世界を構成す

る要素を、時間と半径あ

るいは体積という次元

で見た成長曲線として

示した。現在の我々 の世

界は、冥王代に誕生し、

さまざまな原因による

結果の積分値として存

在していることを示し

ている。詳細は本文参

照。
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2 冥王代の定義

地球の時代区分は、化石の変還や地質現象の変化を用

いて決められている。模式地となった地層がその時代を

代表し、上下の地層との境界が、時代の境界となる。違

う地域の地層に対しては、化石や火山灰の積み重なりや

同時間を示す証拠があれば、同時代の地層と確認される。

地球の地史は、 新じいものから顕生代（Phanerozoic、0～

5.7億年前）、隠生代 （Cryptozoic、5.7～45.6億年前）に

区分される。顕生代とは、生物が化石として多量に発見

される時代につけられた名称である。顕生代内の区分は、

他の惑星とは違って、生物による区分がおこなわれてい

る。新生代（O～6500万年前）、中生代（6500万～ 2.45

億年前）、古生代（2.45～5.7億年前）である。隠生代

は、原生代（5.7～24.5億年前）、太古代（24.5～38億

年前）、 冥王代（38～45.6億年前）に区分される（Harland

巴tal., 1990）。図2に全地質時代の時代区分と、冥王代の

時代区分を示した。

Hadeanという名称、は、太古代 （Archean）に先行する

時代としてCloud( 1976）によって提唱された。 Hadean

Past 

のうえに成り立っているとすれば、現在の世界は、「過去

のすべての原因による結果である」という因果律に支配

されていることになる（図 I）。従って現在の世界を理解

するには過去を知る必要がある。逆に因果の積分値であ

る現在の世界を知ることによって、原因をつくった過去

を知ることが可能となる。

地球は、 ある時、形成された。 地球は小さい材料から

今の大きさに成長してきたのである。太陽系もある材料

から成長し、今の姿になった。それは超新星爆発によっ

て作られた物質を材料としていると考えられている。太

陽系が属する銀河も、ある時期に形成されたはずである

が、そのプロセスや時期は定かでない。宇宙は現在、物

理的に広がっている。

過去には、ピックパンと呼ばれる宇宙の始まりがあっ

たとされている。その証拠もそろっている。つまり我々

の住む世界は、始まりがあり、成長し現在の姿になった

ということである。

冥王代こそ、我々の世界の始まりである。
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時代区分とその期間を線形スケールで表示した。データはHarlandet al. ( 1990）による。 GCMSはGlobalchronometric scaleの略で、

GCSSはGlobalchronostratic scale略である。
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は日本語では冥王代と訳されている。冥王代の始まりは、

地球形成の時期である。地球形成時の様子は、現在地球

には残されていない。冥王代の終わりは太古代の始まり

である。太古代の最初の時代は、イスアン（Jsuan）紀と

呼ばれる。グリーンランドのIsua地方に分布する地層が、

最初の記録である。それ以降の記録は断片的であるが、

地球に残されている。

冥王代は、一般的には地球上に記録が残されていない

時代である。そのために他の手段によって時代区分がさ

れている。冥王代の時代区分は、月の地質区分が参考に

されている（Harlandet al.,1990）。

冥王代は、古い方から順にPre-Nectarian紀（45.6億～

39.5億年前） , Nectarian紀（39.5億～38億年前） , Imbrian 

紀（38.5億～38億年前）に区分される。

Pre-Nectarian紀は、月の形成から始まる。月の形成は

地球の形成と同時期だと考えられている。しかし、 giant

impact説によって、原始地球の形成後、微惑星の衝突に

よって月が形成されたというモデルがある。とすれば、

地球の形成は月の形成より前ということになる。従って

Pre-N ectari an紀の始まり、すなわち冥王代の始まりは、地

球の形成である。冥王代の始まりは、月を調べても分か

らないことになる。

Pre-Nectarian紀の記録は、激しい衝突によってほとん

ど消されている。微惑星の衝突は、時代とともに減少し

ていくが、太陽系初期ほど多い。衝突があると角磯化や

衝突溶融が起こる。そのため、もともとあった岩石の履

歴が消されていく。

月の深成岩の破片から得られた放射性年代は45.4億～

41.7億年前で、火山岩は39.8億年前より若い値が得られ

ている。

Wilhelms (J 987）やHarlandet al. ( 1990）はPre-Nectarian

紀を古い方から、CrypticDivision (45.6億～41.5億年前）、

Basin Group 1 (41.5億年～41億年前）、 BasinGroup 2 -

9 (41億～39.5億年前）に分けた。

Cryptic Divisionは、 月が形成された後、分化

(differentiation）、深成作用（plutonizm）、火山作用

(volcanism）、衝突混合（impactmixing）、衝突溶融 （impact

melting）が激しく起こった時代である。

Basin Group 1は、 2つの大きな衝突盆地に特徴づけら

れる。 41.5億年前に形成されたProcellarumと41億年前

のSouthPole-Aitkenである。

Basin Group 2～9は、 28個の衝突盆地と 30km以上の

直径を持つ3400個のクレーターの分布と重なり方によっ

て8個の BasinGroupに分けられている。年代は、 41億

～39.5億年前と推定されている。

Nectarian紀は、約39.2億年前のNectaris衝突盆地の形

成から始まる。約7000万年間続くロ10から12個の盆地

から形成される。各BasinGroupには121個のク レーター

からなり、形成時期は二つの時代に分けられる。この時

期に、 Serenitatisと次のCrisium衝突盆地がほぼ同時期に

形成される。38.5億年前は”TerminalImpact Cataclysm＂と

いう非常に激しい衝突の時代と考えられている。

Imbrian紀は、月で三番目に大きいMarelmbriunをもと

にしている。 lmbriun衝突盆地は38.5億年前に形成され

た。 38億年前に形成されたOrientale盆地がlmbrian紀の

終わりで同時に冥王代の終わりである。

ImbriunとOrientaleの衝突クレーターの形成に飛び出

した放出物は、クレーターの縁から少なくとも l,OOOkm

に達しそれぞれに放出物を出す二次的なクレーターも形

成されている。 KREEPに富む、玄武岩の年代から、角磯

岩の年代は38.5億年前と考えられる。

｜｜ ｜ アプローチの方法

冥王代とは、 地質学的証拠のない時代であるから、ど

うしても推定する必要がある。地質学は地球の時間変化

を記述する学問である、と定義しよう。ならば、冥王代

を総合的に記述する学聞は、地質学をおいてほかにない。

つまり、自己矛盾を含んだ文章であるが、地質学的証拠

ない冥王代を総合的に記述できるのは地質学である。

冥王代への地質学的アプローチは、二通りの方法があ

る（図 3）。一つは帰納的アブローチでもう一つは演鐸的

アプローチである。

帰納的アブローチは冥王代の時間的前と後の証拠から、

ある傾向を見出し、証拠のない時代へと推測していくも

のである。

帰納的アブローチは、時間経過を因果と見立てる。冥

王代を結果とみなすか、原因とみなすかによって、二つ

の方向性がある。冥王代を結果とみなす方向性は、原因

をなしていた時期、あるいは地球誕生の準備をしている

時期の情報から冥王代を推定する方法である。つまり、

原因から結果を予測するものである。逆に、結果から原

因を推定する方法は、 冥王代以後の地質時代のデータか

ら冥王代を推定する方法である。冥王代以降の太古代や

原生代などの岩石や地質情報から冥王代を推定すること

である。

一方、演緯的アプローチは、 地質学的普遍則を冥王代

に適応するものである。岩石成因論や惑星形成モデルな

どの一般化された規則性や法則は、時間や場所を選ばず、

普遍的なものである。このような規則や法則から冥王代

を演線的に推定するものである。

すべての推定法は独立な手法である。もし、それぞれ

の推定法での結論が一致すれば、かなりの精度を持って

冥王代の姿が再現できたことになる。しかしながら、今

のところこのような推定は断片的で、充分な結論を導き

出すに至ってない。

IV 帰納的アプ口ーチ 1：地球内からの推定

帰納的アブローチのうち、地球内部から得られる証拠

をもとに、より古い時代の冥王代をさぐる。冥王代を原

因として、導き出された結果を集めて検討する。ここで

は、最古の鉱物、最古の岩石、最古の堆積岩、太古代の

岩石、全地球史からの外挿について検討する。

1 最古の鉱物

最古の証拠とは、古い物質の発見である。地球では、太

古代の岩石が一番古い岩石である。

しかし、太古代より古い冥王代の物質が発見されてい

る。それは、ジルコン（Zircon）と呼ばれている鉱物粒
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図3冥王代へのアプローチの方法

冥王代へのアブローチの方法を、帰納的方法の二種と演繕的方法に分けて、その概略を示した。詳細は本

文参照。

である。

最古のジルコンを産出したのは、太古代後期の堆積岩

である。堆積岩のうち、他の岩石の破片からできている

ものを砕屑性堆積岩という。砕屑性堆積岩は、堆積岩の

形成年代より古い砕屑物からできている。もし、その砕

屑物の年代を測定することができれば、冥王代に形成さ

れた物質を探すことは可能である。しかし、それは、非

常に困難である。一般に砕屑性堆積岩の粒子は小さく、

微小物質による年代測定をおこなわなければならない。

そのためには非常に精度のよい測定技術、あるいは高精

度の分析機器が必要となる。測定技術は、慣石の微量分

析が可能なものを一部の研究室で達成されている。

高精度分析器機としては、SHRIMPと呼ばれる二次イ

オン質量分析装置がある。 SHRIMPは20fl mほと、の微小

部分のU-Pb年代測定をおこなうことができる。今のとこ

ろSHRIMPで年代測定をしているのは、主にジルコン粒

子である。ジルコンは、比較的変成作用に強く、結晶作

用のときの化学組成を保存し、 UやThを含みやすい鉱物
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表 1. 冥王代のジルコン年代

Locality Rock (Sample No.) Age (Ga) c: Nd c: Sr References 

且casta zircon, tonalitic gneiss (BGXM) 3.967 ーl.68

0.65 

zircon, leucocratic granitic gn巴iss(SP-405) 3.967 0.88 1, 2 

MLN創刊E『 zircon, quartzite (71932) 4.19 ー7.14 7540 3,5 

Jae量目”IS detrital zircon, quartz pebble conglomerate (MT25F) 4.276 -7 -1085 4,5 

4.276 -6.35 -1033 4, 5 

detrital zircon, quartz pebble cゅnglomerate(MT14) 4.276 -7.37 -844 4,5 

detrital zircon, quartz pebble conglomerate (MTI 7C) -6.56 ー1046 4,5 

-5.93 。lanxl detrital zircon, fuchsitic quarzit巴 3.851 6 

刷1shan zircon, sheared gneiss 3.804 6 

制nltSIQ zircon, tonalitic gneiss 3.822 7 

lsua zircon, boulder 3.824 8 

E値はziroconを含む岩石で、小出（1992）の再計算した値を用いた。Referencesで一番古い年代を示した。 References.1: Bowring et al. 

(1989a), 2: Bowring et al. (1990), 3: Compston & Pidgeon (1986), 4: Froude et al. (1983), 5: Mass & McCulloch (1991), 6: Lui et al. (1992), 7. 

Kinny (1986), 8: Michard-Yitrac et al. (1977). 

であるために、 U-Th-Pbの年代測定法が適用できる。

表1にジルコン年代で、冥王代の年代が出たものを示

しである。冥王代の年代を示す岩石がいくつも見つかっ

てきている。地質学的証拠のない時代を冥王代とすると、

太古代と冥王代の境界（H-A境界）は42.76億年前まで

j朔ることになる。 GCSSの定義では、 Cryptic紀まで太古

代に含まれることになる。これは、 年代をいくらでも糊

らせるのか、それともある模式の地層におけるH-A境界

を固定して、 年代もそこで変化させないかである。これ

は定義の問題である。

第四紀を Lyellは人類の時代したが、古い人類化石が

次々と発見されると、第三紀と第四紀の境界が変動する

ことになる。そのため 1985年以降、南イタリアのVrica

を模式地と決め、第三紀と第四紀の境界とされている。

このような変更は、共通に認識され、 周知されていれば

よい。 H-A境界もそうなのであろう。

地球最古の鉱物の年代は、 SHRIMPでポイント分析さ

れた年代である。西オーストラリアのYilgarn地塊の西縁

部に分布する NarryerGneiss ComplexのMt.Narryerの

クォーツァイト中から41.9億年前の砕屑性のジルコンが

発見された（Froudeet al., 1983）。同じくI、JarryerGneiss 
ComplexのJackHillsの磯岩中の砕屑性ジルコンが42.76

億年前のものであることが判明した（Compstonand 

Pidgeon, 1986）。

このような年代をチェックするために、従来の質量分

析による方法で、 Mt.Narryerの同じ岩石（試料番号

71932）中のジルコンについて追試がおこなわれた。従来

の化学分析と質量分析計による年代は36.0～37.5億年前

(Schar巴rand Allegre, 1985）で、ジルコン粒を直接質量分

析計で分析する方法で最古の年代40.7～41.7億年前

(Kober et al., 1989）が得られた。同一試料でこのように

データがぱらつくのは、試料中に含まれるジルコンの起

源がいくつかの時代の違う（30～33、36～38、39～43

億年前）後背地から由来したもので、そのうち最古のジ

ルコンは稀な存在（2.5～12%の確率）で、たまたまScharer

らの試料には含まれていなかったらしい（Massand 

McCulloch, 1991）。

砕屑性ジルコン粒子の年代測定は各地の試料でおこな

われている。しかし、岩石の年代のより古いものが見つ

かっているところはそれほど多くない。

ジルコン粒子の存在が、 地球史で持っている重要性は

単にt古さ£だ、けでなく、その頃に地表に固体が形成さ

れ、後世の堆積岩に入り込むほどに存在したということ

である。マグマ・オーシャンの存在中は、 地球表面が固

まったとしても、地殻として残存しない。マグマ￥オー

シャンが縮小もしくは、地下にだけ残るかしている状態

でないと地殻として存続しない。従って42億年前に、後

世に残る地殻が形成されていたことを最古の砕屑性ジル

コンは物語っているのである。

2 最古の岩石

最古の岩石とは、文字通りその岩石が形成された時代

の一番古いものである。

カナダ北部SlaveProvince、Acasta地方のトーナル岩質

～花闘岩質の片麻岩が39.67億年前に固結したことが明

らかになった（Bowringet al., 1989a; b）。

現在、最古の岩石は39.67億年前のものである。しかし、

年代は決定されていないが、著者の調査から、トーナル

岩質片麻岩に貫入された角閃岩が発見されている（図4）。

角閃岩は斑れい岩を原岩としている変成岩である。変成

作用が激しく年代決定ができそうにないが、 地質関係の

上では、 39.67億年前より古いことは明らかである。
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図4アカスタ地域の火成岩の貫入関係．

地球最古の火成岩の産地であるAcasta,Northwestern Territory, Canadaでの調査によって読み取った最古の岩石群の

地質学的関係を示したロ最古の岩石は年代決定されていないが、角閃岩相の変成作用を受けた斑れい岩であることが

わかる。
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アカスタ地域以外でも冥王代の岩石が発見されるかも

しれない。その年代は、地球誕生までさかのぼるかとい

うとそうではなさそうである。月の形成史を見ていくと、

古い岩石は天体形成直後の微惑星衝突によって破壊され

ている。月の高地では、 38.5～40億年前の年代の角磯岩

が多い。一番古い岩石は、 troctliteで45.1億年前である。

土壌では、約46億年前のものが見つかっている（小出・

山下，1996b）。また、月では、マグマ・オーシャンが形

成され、古い時代の記録が消されている。

地球でも、 微惑星の爆撃や、マグマ・オーシャンが形

成されたと考えられる。従って、冥王代の初期の記録は、

月と同様消されていると考えられる。従って、 現状の情

報から、 地球上でさかのぼれるのは、ジルコンの鉱物の

年代である、 42億年前くらいまでであろう。

3 最古の堆積岩

従来グリーンランドの約38億年前の岩石が地球最古の

岩石だとされていたのだが、 Acastaのトーナル岩の発見

によって最古の岩石という地位はカナタ。に移ってしまっ

た。しかし西グリーンランドの岩石の地球科学的重要性

は変わっていない。カナダの岩石は火成岩であるのに対

し、グリーンランドは堆積岩を伴う岩石群である。両者

は、時代が違うこともさることながら、地質的構成が全

く異なっており、冥王代の重要な情報を提供する。

lsuaは、西グリーンランドの南にあり、地球で一番古

い地層が分布する（McGregor,1973）。

Is u aの堆積岩は、石英岩（quartzite）、シル ト岩

(siltstone）、泥質岩（pelite）、石灰質￥炭酸塩岩（calcareous

and carbonate rocks）と鉄鉱（ironstone）からなる。鉄鉱

は磁鉄鉱（magnetite）と石英（quartz）からなり初期の層

状鉄鉱層（bandediron formation: BIF）である。lsua地域

には同時代の火山岩が分布する。火山岩は塩基性から超

塩基性の溶岩や火山角磯岩である。

BIFのPb-Pb全岩年代として、 37.60± 0.70億年前が得

られているが、花闘岩の貫入時の変成年代を示すと考え

られている。 Amitsoqにおける変成作用の年代は約37.50

億年前である。

lsua地域の岩石での炭素同位体の研究から、 海洋のバ

イオマスがすでにかなりの量の有機炭素をっくり出して

いたと考えられている（Schidlowski,1988）。有機炭素は、

12cに富んでいることから、原核生物のシアノバクテリア
によって光合成がおこなわれていたと推定される。

lsua以外からも同じ頃か、 より古い岩石が見つかって

いる。例えば、南アフリカのLimpopo帯のSandRiver片

麻岩は少なくとも37.86土0.61億年前の年代を示す。こ

の片麻岩は堆積岩を原岩としているが、堆積岩の基準

(Standard Scale）として西グリーンランドの岩石が完全で

ある（Tankardet al., 1982）。

最古の堆積岩の地球史における重要性は、その生成過

程にある。堆積岩は陸地の岩石が雨や風によって、自lj剥、

風化、分解され流水によって運搬され、海底に堆積した

ものがやがて固まったものである。つまり堆積岩の形成

には、 地表において、液体、固体、気体の共存が前提と

なる。地球では液体は水つまり海であり、固体は海面の

上の地殻つまり大陸で、 気体は大気である。 このような

ものがある一定時間存在することによって堆積物が形成

される。そして、それより長い時間堆積場が継続すると

下位より固い堆積岩ができてくる。堆積岩が形成されて

も、その次にやはり長い継続によってその堆積岩が地殻

に保存され、人類が発見できるところ、つまり陸地の地

表に露出しなければならない。

グリーンランドの堆積岩は、 このようなすべての条件

を満たしているのである。グリーンランドは海洋地殻を

伴い、深海堆積物と陸源性堆積物からなる。このような

岩石群は最近、付加体として認識されるようになってき

た（丸山・磯崎， 1992）。

付加体の存在の意味するところは、プレート・テクト

ニクスが働いていたことである。

その後、地表には断続的ではあるが、付加体が発見さ

れている。つまり地表には、海が約38億年前から現在ま

で存在し、プレート・テクトニクスのメカニズムが働い

ていたことを示唆する。

4 太古代の岩石

大陸の最古の岩石を図5と表2に示した。大陸で古い

岩石を産するのはクラトン（後述）と呼ばれる地帯であ

る。クラトンは、大陸の各地に分布する。露出が連続し

ないが、地下に一連の古い地塊があると推定される場合

は、クラトンとして一括される。しかし、その構成は多

様である。太古代の地層の分布を見ても、大陸内の大き

なクラトン分布の中に散在する。まだ、クラトンの内部

の地質単元やその時代が、すべて明らかにされているわ

けではないが、基本的には大陸は、先カンブリア時代の

古い岩石を中心に構成されていることが分かる。そして、

その周辺に顕生代の構造帯の岩石類がくっついている。

中心に古い地質体、その外側に新しい時代の構造帯が形

成されている。グリーンランドのクラトンでは、太古代

のlsuan紀まで湖ることができる。

このような現在の大陸内部の地質単元を見ると、大陸

は段々成長してきたように見える。つまり地球初期は、

陸地が少なく海洋が広く、 時代とともに大陸の比率が増

えてきたことになる。大陸は常に堆積岩の供給源として、

削剥されてきた。大陸は陸地にある限り減少させられ、

海で堆積物として保存されている。基本的には、大陸物

質や堆積岩は、 花闘岩質の組成を持ち、比重の軽いもの

である。従って、大陸物質は、いったん形成されると、 大

陸から海へ、そして堆積岩としてリサイクルされる可能

性がある。

大陸の成長のモデルがいくつかあるが、地球初期に一

気に形成されたというモデルと、時代ごとに増えてきて

いるという二つのモデルに大別される。

時代ごとに大陸地殻が増加してきたというモデルは、

マントルから大陸物質が常に供給されることを根拠とし

ている。 TTG（後述）として、マグマ起源の大陸物質が

火成作用によって常にマン トルから大陸地殻に付け加わ

る。島弧の火成岩類も、マントル起源の物質から島弧地

殻となり、造山帯として大陸地殻へと成長する。海洋地

殻の一部もオフィオライトや、グリーンストーン（後述）
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として大陸地殻に取り込まれている。このような大陸物

質の付加作用を考慮して、大陸は時代と伴に増加してい

るというモデルである。

一方、地球初期に大陸地殻が一気にできたとするモデ

ルの発想は月の形成史から得られる。月では形成初期に

大陸物質が大量に生成され、月の「高地」として現在も

保存されている。

このような2つのモデルのどちらが正しいかは、まだ

決着がついていない。

5 全地球史からの外情

冥王代の歴史を知るための方法のーっとして、冥王代

以降の歴史が包括的に認識できる時に、冥王代の歴史も

帰納的に推測することができる。数学に例えていうと‘

太古代以降の地球の全歴史が、時間を変数とする方程式

となったすると、その方程式の時聞が0（ゼロ）の場合、

あるいは方程式の初期条件が冥王代と見なせる。推定で

はあるが、帰納的手法という正式な科学的手順に基づい

ている。

地球の歴史を、総合的にとらえようという考えは古く

からあったが、近年、地球全史を地球外の天体との関連

も含めておこなう試みがなされてきた。文部省科学研究

費重点領域¢全地球史解読£である。

「全地球史解読」では、試料採集の「とる」、分析の 「と

けい」、解読の「よむ」、解釈の「もでるJという基礎を

確立し、 40億年前までの主要な地質時代における地球の

0 ＇《）（Kl 4()01) 

Km 

図5.最古の岩石の分布

日常的環境を知ること、そして、太古代一原生代（A-P)

境界とぺルム紀一三畳紀（P-T）境界の事件（イベン卜）

の実態と原因を究明することを課題として取り組んだ。

この研究では、物証に基づく「とるJ、「とけいJ、「よむJ、

「もで、る」という基礎的な技術を国産のオリジナリティを

持って確立することを前提としている点で、 ユニークで

ある。

「とる」はすべての基礎としての、試料確保を目指し

て、世界各地の古い地層の採取を行った。採取のター

ゲットは40億～2億年前の深海底堆積物である。深海底

堆積物は、地球と宇宙の歴史を連続的に記録している。2

億年前以降の試料は、 DSDPやODPですべて確保されて

いる。 2億年前以前は、大陸に地層として保存されてい

るものを探査し採取しなければならない。そこには、地

球の日常的環境と地球史上の大事件も記録されているは

ずである。「とけい」では、 地層に現れる縞模様を時空間

系列データと見なして、そこにタイム ・スケールを付け

ようという試みである。放射性年代測定だけでなく、天

体の運動の原因となる日常的現象によって縞模様ができ、

それが時計となると考えたのである。 「よむ」では、試料

の縞模様から、宇宙と地球の環境変動を解読するもので

ある。実物試料の化学分析や格子欠陥の特性から様々な

次元で縞模様を読むことになる。「もでる」では、実験で

きない系を理解するためのモデルを作る。「とる」「よむ」

「とけいJで集めた情報を整理解釈する為に、数値モデル

を作り、数値シミュレーションをおこなって地球の多国

2・3.683

Nap旧『Complex

32: 3.927 

ぞコρ

~ 
67 

冥王代と太古代のクラトンで、現在得られている最古の年代を示した。年代の前の数字は、 表2のNoに対応する。詳細は表2を

参照。
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表 2 クラトンにおける最古の岩石

No Rocks and Locality 

1 zircon , sheared gneiss, Anshan Complex, Cathaysian Craton 

2 detrital zircon SHRIMP age, fuchsitic quartile, Caozhuang, Qianxi Complex, Cathaysian Craton 

3 protolith age, Anabar shield, Siberian Craton 

4 Krasnogarsk, East Sayan Fold Belt, Siberian Craton 

5 zircon, Aldan shield, Siberian Craton 

6 gneiss and greenstone, Stanovoy Belt, Siberian Craton 

1 Yamburg migmatites, Ukraimian sheild, East European Craton 
8 greenstone, Karelian Province, Baltic Shield,East European Craton 

9 Yikan gneiss, Iρfoten lslands N.Norway, East European Craton 

10 Scourian gneisses, Scotland, Scottish Fragment 

11 zircon, lsua boulder, West Greenland, Greenland Shield 

12 Uivak protolith, Nain province, North American Craton 

13 gneiss protolith, Minnesota River Valley, North American Craton 

14 zircon SHRIMP age, Acasta gneiss, Slave Province, North American Craton 

15 Kaminak felsic vocanic rocks, Churchill Province, North American Craton 

16 protolith, Wind River Mountains, Wyoming, North American Craton 

11 lmataca complex (gneiss, granulite), Guiana shield, South American Craton 

18 Goias massif, Rio Porto gn巴iss-migmatite,Central Brazil Shield , South American Craton 

19 zircon, granitoid, Boa Vista basement gniess, Sao Francisco Craton, South American Craton 

20 toniltic orthogneiss, Ancient gneiss complex, Kaapvaal crato日，AfricanCraton 

21 Tokwe-Shabani gneiss, Sebakwain group, Zimbabue Craton, African Craton 

22 λntogil gneiss, Madagascar, African Craton 

23 Luanyi gneiss, Kasai craton, African Craton 

24 Gabon massif, Gabon craton, African Craton 

25 Leonean orogeny, Man shield, African Craton 

26 granulite, Reguibat shield, African Craton 

21 Red ’Series', Central Hoggar (Pharasian chain), African Craton 

28 zircon, quartzofeldspathic gneiss, Bhandara craton, Indian Craton 

29 detrital zircon SHRlMP age, metaquartzite, Mt. Narryer, Yilgarn, Australian Craton 

30 Narryer gneiss complex, Mt. Narryer, Yilgarn, Australian Craton 

31 Warrawoona group, Pilbara, Australian Craton 

32 Mount Soues orthogneiss, Napier, Enderby land, Antarctic Craton 

age (Ga) Reference 

3.804 

3.851 1 

> 3.2ワ 2 

3.2 3 

3.4 -3.2 4 

2.9 5 

3.6 -3.5 6 

3.0 -2.7 7 

3.46 8 

2.9 9 

3.824 10 
3.9 11 

3.8 -3.5 12 

3.967 13 

2.7 14 

3.96 -3.4 15 

> 3.4 16 

3.2 17 

3.403 18 

3.683 19 

3.476 20 

3.5 3.4 20 

3.5 -3.4 20 

3.0 -2.6 20 

-3.0 21 

3.48 22 

-3.5ワ 20 

3.509 23 

3.8 -3.3 24 

3.7 -3.35 25 

3.5 -3.3 20 

3.927 26 

References. 1 :Liu et al. (1992), 2: Bibikova et al. (1987), 3: Bibikova et al. (1984), 4: Bibikova et al. (1986), 5: Nutman et al. 

(1992), 6: Semenenko (1972), 7: Gaal & Gorbatschev (1987), 8: Taylor (1975), 9: Park & Tan巴y(1987), 10: Michard Vitrac et 

al. (1977), 11: Nutman et al. (1989), 12: McCulloch & Wasserburg (1980), 13: Bowring et al. (1989a), 14: Cavell et al. (1992), 

15: Mueller et al., (1992), 16: Hurley et al. (1976), 17: Danni et al. (1982), 18: Cordani et al. (1985), 19: Kroner & Tegtmeyer 

(1994), 20: Goodwin (1996), 21: Macfarlane et al. (1981 ), 22: Latouche (1978), 23: Sarkar er al. (1993), 24: Scharer & Allegre 

(1985), 25: Nemchin et al. (1994), 26: Black et al. (1986) 

（気圏、水圏、 生物圏、 地圏）の相互作用を明らかにしよ

うというものである。

解読」は示したのである。一度しかない歴史とは、古い

時代固有の物質や現象として、大地に記録されている。

このような証拠から事件や過去の日常性を読み取ること

が可能である。

「全地球史解読」の成果は多分野の研究者が全く新しい

視点で、全く新しい手法を開発し、全く新しい方向性を

目指した点で成果を上げたと考えられる。そして、全地

球史という壮大なるテーマにも、充分日本の研究は対応

可能であることが明らかになった。 「全地球史解読」で

は、地球史7大事件としてElから E7を上げている。

46億年前に成層した地球の形成があった（El）。 40億

年前以降に形成された岩石が保存されるようになった

(E2）。27億年前に激しい火成活動があり地球磁場強度が

急増した（E3）。 19億年前に超大陸が形成された（E4）。

6億年前に巨大太平洋ブルームの出現と多様な生物が発

生・進化し始めた（ES）。 2.5億年前に、約1000万年間海

洋が酸素欠乏状態となり、生物の大絶滅が起こった

(E6）。現在、人類が自分や地球、宇宙の歴史やその摂理

を科学によって探し始めた（E7）。

このような事件の詳細はまた充分に解明されていない。

地球の歴史で一度しか起こらなかった現象を、科学的に

普遍化された方法論で追求可能であることを「全地球史

大陸地域は変動帯（Mobilebelts）あるいは造山帯

(Orogenic belts）に対して、変動が少ない安定した地域と

いう意味で、クラ トン（剛塊、Craton）と呼ばれる。変

動帯は新しい時代に形成されたものであるのに対し、ク

ラトンは先カンブリア時代の古い時代に形成されて安定

化した地域である。クラ トンは、楯状地 （Shield）や卓状

地（Platform）と呼ば‘れる地域である。楯状地は、楯を伏

せたように中央部が高く、周辺部に向ってゆるやかに低

くなる地域である。卓状地は、楯状地と同義である。

クラトン中には、グリーンストーン帯（Greenstone 

belt）、コマチアイト（Komatiite）、 TTG (Trondjemite 

Tonalite-Granodioriteの略）などの先カンブリア時代固有

の岩石類が含まれる。

グリーンストーン帯は苦鉄質～超苦鉄質の火山岩類と

堆積岩類を伴う岩石群である。このような地球表層で、

形成された岩石類を、表成岩（Supracrustal）と呼ぶこと
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地球史上で起こった各種の事件を、地球の構成要素ごとにまとめた。データは全地球史解読計画の成果や丸山・磯崎（1998）、

丸山（1998）などによる。

4.55 
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がある。火山岩類は、変成作用を受けて緑色を呈するの

で、グリーンストーン帯と呼ばれる。火山岩類には、し

ばしば枕状構造が見られたり、上位に安山岩や流紋岩な

どの火山岩やその火山砕屑岩類があり、チャート、縞状

鉄鉱層、泥岩、石灰岩などが重なり、最上位にタービダ

イトを伴うことがある。グリーンストーン帯の中央部に

は、ドーム状の花闘岩あるいは花闘片麻岩があり，

火山岩および堆積岩類は、複背斜構造をなすことが多い。

グリーンストーン帯の成因として、リフト説、島弧一縁

海説、沈み込み帯説などがある（加納、 1995）が、 「全地

球史解読」の成果として沈み込み帯説が有力である。

グリーンストーン帯の下部には、コマチアイトと呼ば

れる特にMgOの含有量の多い超苦鉄質火山岩を伴う。太

古代から原生代初期に産出するコマチアイトは、急冷に

よって長く延びたカンラン石のスピニフエックス構造を

特徴的に持つ。コマチアイト・マグマの形成には1650℃

以上の高温部がマントル上部に存在する必要がある。そ

のため、地球初期の頃のマントルは、温度が現在より高

かったことを示している。

TTGは、グリーンストーン帯に貫入している花闘岩類

で、直径 10km～lOOkmのドーム状に構造を持つパソリ

スである。化学的には、 Na20に富みK20に乏しい（Na20

> KiO）のカルクアルカリ岩質で、 Ah01、Sr、軽希土類

に富み、 Y、重希土類に乏しく、 Eu異常はないという特

徴を持つ。ザクロ石や角閃石に富む起源物質の部分溶融

によって形成されたと考えられている。 TTGは角閃岩相

～グラニュライト相の変成作用を受けていることが多い。

冥王代をよりリアルにとらえるには、全地球史的視点

で、冥王代を見ていく必要がある。しかし、この作業は

まだ緒についてばかりで、これから明らかにされていく

であろう。図 6に現段階で得られている、新しい地球史

をまとめた。

v 帰納的アプローチ2：地球外からの推定
帰納的アブローチのうち、地球外から得られるより古

い証拠をもとに、より新しい時代の冥王代をさぐるもの

である。冥王代が結果として形成された原因となるもの

を集めて検討する。ここでは、慣石と地球相似物質とし

て地球以外の惑星について検討する。

1 材料物質：｜現石

関石は、地球も含めて惑星の材料物質あるいは太陽系

の平均的固体物質であると考えられている（小出，

1995a）。そのため、慎石をくわしく調べると、 冥王代の

以前の様子がわかる（小出， 1995b；小出・山下， 1995）。

ここでは、関石の分類とその化学的特徴をまとめ、慣石

から読み取れる事件をまとめる。

i 隙石の分類

隙石は、珪酸塩鉱物と Fe-Ni金属鉱物から構成されて

いる。珪酸塩鉱物を主とする聞石を石質隙石（stony

meteorite）、 Fe-Ni金属鉱物を主とする鉄慣石（iron

meteorite）、珪酸塩鉱物と FeNi金属鉱物からなる石鉄煩

石 （stony-ironmeteorite）に区分される（表 3）。表 4に

は、隈石の平均化学組成をまとめた。

石質聞石はコンドリュール（chondrule）を持つコンド

ライト（chondrit巴）と、コンドリュールのないエイコン

ドライト（achondrite）に分けられる。コンドライトは、

化学的特徴から、 LL コンドライト（あるいは

amphotelite）、 L コンドライト（olivine-hypersthene

chondrit巴）、 Hコンドライト（olivine-bronzitechondrit巴）、

Eコンドライト（enstatitechondrite）、 Cコンドライト

(carbonaceous chondrite）に分類される。エイコンドライ

トは、鉱物組み合わせや化学組成、組織などによってホ

ワルダイト（howardite）、ユークライト（eucrite）、ダイ

オジェナイト（diogenite）、オーブライト（aubrite）、ユレ

イライト（ureilite）に区分される。

鉄慣石は、全岩化学組成のNi、Ga、Ge及びIrの含有

量によって 15の化学グループに分けられる（Wasson,

1985）。石鉄隈石は Fe-Ni金属鉱物のマトリックスに珪

酸塩鉱物を含むポリミクト角磯岩である。石鉄聞石は珪

酸塩鉱物の組合せによって、メソシデライト

Cmesosid巴rite）、パラサイト（pallasite）、ロドラナイト

(Jodranite）そしてシデロフィア（siderophyre）に分類さ

れている。

11 隠石の履歴

隈石の詳細な年代測定から、太陽系の形成時の事件が

読み取られつつある。以下にその内容を概観する。

presolar grainとは，超新星爆発の元素合成ではなく，日lj

の星からやってきた粒子である。 presolargrainは，数ppm

程度の量しか含まれていないが， carbonaceouschondrite 

の細粒で低温でできたmat ri xから見つかる。現在，

diamond, SiCとgraphiteの3種が見つかっている。同位

体比の異常から，これらの粒子が別の星から来たことが

わかる。同位体異常は， C,Si, N，希ガスなどで認めら

れる。

diamondは， IOA程度の非常に小さいサイズだが，量

は400～1800ppm程度で多い。 XeやNeの希ガスで異常

が見つかっている（Anders& Zinner, 1993）。このような

異常は，超新星爆発でできたものであると考えられてい

る。

SiCは， 7ppmの量で， 0.03～1011 m程度の大きさで

ある。稀に 15×2611 mの大きいものも見つかっている

(Virag et al., 1992）。 SiCの30%に，希ガスの同位体異常

が見つかった。 z'Neの含有量から，太陽以前の宇宙線を

1.3～20億年間浴びたと考えられている（Lewiset al. 

1994）。 12c；＇℃でも，地球（89）より高い値をもつものや，

低い値を持つものなと、異常な粒子が見つかっている。こ

のような粒子のうち， 14N/'sNが低いもの（地球は272）を

grain X，高いものを grainYと呼んでいる（Anders& 

Zinner, 1993）。 grainYはSi同位体でも異常を示す。この

ような異常は，いくつかの星からやってきた粒子が混在

している可能性がある。多くの SiCはasymptoticgiant 

branch star （漸近巨星分枝星： AGB星と略す）で形成さ

れた。】2c;ucが低い SiCは， hot.bottomburningという過

程かJ-type炭素星から来たものと考えられており， grain

xは超新星起源、の可能性を示している（甘手1J, 1993）。
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表 3. F員石の分類と 化学的特徴
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小出（1997）より引用した。略号。ol:olivine, px: pyroxene, serp: serpentine, mt: magnetite, dl: dolomite, pyrr: pyrrhotite, sulf: sulfate, toch: 

tochilinite, calc: calcite, arag: aragonite, eps: epsomite, pent: pentlandite, tr: troilite, ne: nepheline, sd: sodalite, pl: plagioclase, Fa: fayalite, Fs 

ferosilite, Wo: wollastonite, En: enstatite, Or: orthoclase, An: anorthosite, Ab: albite, en:enstatite, cpx: clinopyroxene, opx: orthopyroxedne, pg: 

pigeonite, hy: hypersthene, Fe＃ ：。 Fe2•/(Fe2 ' + Mg＇•）比
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表 4. 関石の平均化学組成

TyQe C1 CM2 CR2 C03 CV3 C4 C6 LL3 LL4 LL5 LL6 LL7 L3 L4 L5 L6 H3 
Si02 23.67 29.35 32.05 32.82 32.3 33.08 32.2 39.84 40.32 39.61 39.91 41.78 39.72 40.23 38.96 39.46 36.15 
Ti02 0.12 0.13 0.1 0.14 0.11 0.21 0.14 0.1 0.12 0.11 0.15 0.12 0.12 0.19 0.09 0.11 0.09 
AhO, 1.86 2.56 2.13 3.17 2.83 2.92 2.64 2.54 2.63 2.62 2.44 2.54 2.16 2.42 2.5 2.37 2.24 
Fe20, 2.32 3.81 6.34 4.3 9.21 11.27 6.47 2.25 0.05 0.32 1.68 0.25 1.5 0.47 1.2 0.58 5.03 
FeO 10.27 19.82 16.64 22.19 20.38 16.97 20.65 17.42 16.33 17.2 18.73 18.15 13.76 14.82 13.47 14.09 15.02 
MnO 0.22 0.23 0.22 0.22 0.18 0.21 0.25 0.34 0.29 0.31 0.34 0.35 0.33 0.32 0.31 0.33 0.31 

~；g 16.45 20.9 23.25 23.71 23.47 25.19 25.42 25.13 25.5 25.76 25.51 26.44 25.4 25.43 24.63 26.03 23.38 1.62 1.99 1.85 2.37 2.34 2.4 2.4 1.81 1.96 1.8 1.71 1.99 2.26 1.85 1.76 1.74 1.6 
Na20 1.4 0.37 0.26 0.46 0.34 0.42 0.31 0.9 1.01 0.98 0.87 1.08 0.81 0.98 0.85 0.93 1.07 
KzO 0.16 0.04 0.05 0.09 0.03 0.04 0.05 0.1 0.09 0.11 0.11 0.11 0.09 0.1 0.11 0.1 0.07 
P20.1 0.29 0.3 0.3 0.28 0.32 0.23 0.09 0.26 0.21 0.2 0.25 0.22 0.24 0.22 0.21 0.34 0.26 
CnO, 0.32 0.47 0.46 0.5 0.49 0.5 0.52 0.58 0.5 0.48 0.54 0.57 0.45 0.48 0.46 0.53 0.64 
NiO 1.18 1.47 1.77 1.65 1.11 0.77 0.52 0.5 0.63 
Fe 0.11 0.64 13.83 2.83 1.26 1.84 4.32 2.74 1.65 2.73 5.47 5.46 7.92 7.17 9.23 
Ni 0.02 0.77 1.47 1.36 0.9 1.22 1.66 0.99 1.04 0.94 0.97 0.91 1.06 1.13 1.32 1.21 1.54 
Co 0.01 0.03 0.05 0.06 0.03 0.05 0.04 0.04 0.05 0.03 0.05 。 0.05 0.05 0.07 0.06 0.08 
FeS 17.41 8.91 3 5.72 5.16 4.34 5.28 6.1 5.63 6.66 6.23 3.39 6.52 6.1 6.48 6.42 5.7 
c 3.54 2.32 0.46 0.29 0.06 0.13 0.13 
s 0.49 1.6 
H10+ 17.06 9.4 4.15 2.01 3.35 0.53 1.4 1.55 0.4 0.16 0.31 0.17 1.16 0.37 0.19 0.12 1.6 
HzO- 3.94 3.01 0.8 1.23 0.7 0.68 0.65 0.44 0.04 0.07 0.24 。 0.26 0.05 0.04 0.07 0.44 
TyQe H4 H4 H5 H6 E3 EH3 EH4 EL6 (G) How Euc Euc(cum)Euc(mon)Euc(QDl)Dio Dio(A) Dio(B) 
Si02 37.02 36.48 36.92 35.92 32.58 36.31 35.88 36.32 38.98 49.01 48.54 48.52 47.47 48.35 50.34 51.71 51.55 
Ti02 0.11 0.14 0.12 0.11 0.08 0.08 0.09 0.14 0.08 0.28 0.61 0.24 0.69 0.86 0.14 0.11 0.29 
AbO, 2.26 2.25 2.36 2.19 2.14 2.93 1.81 1.86 2.96 7.99 12.56 14.17 11.7 11.54 2.12 0.76 2.23 
Fe20, 3.21 3.45 3.19 3.1 。。 0.91 2.23 0.69 0.57 0.82 0.96 2.27 3.49 0.85 
FeO 10.24 12.14 10.18 10.49 12.05 0.96 2.6 0.14 9.69 15.55 17.87 16.53 19.33 18 14.39 14.33 18.4 
MnO 0.31 0.3 0.29 0.3 0.27 0.24 0.3 0.08 0.19 0.52 0.35 0.35 0.52 0.53 0.41 0.48 0.59 

~agg 23.51 23.97 24.03 23.55 17.7 19.59 18.98 20.92 27.01 15.6 7.9 7.8 7.67 8.11 26.51 26.17 21.44 1.79 1.63 1.72 1.59 1.22 1.29 0.99 1.06 2.68 6.29 10.15 10.82 9.75 9.86 2.13 1.11 3.26 
Na20 0.96 0.9 0.94 0.82 0.63 0.83 0.89 0.62 0.84 0.3 0.42 0.35 0.46 0.5 0.19 0.05 0.13 
KzO 0.11 0.08 0.09 0.09 0.04 0.07 0.21 0.08 0.07 0.04 0.11 0.05 0.06 0.06 0.06 0.03 0.04 
P20.1 0.23 0.19 0.27 0.25 0.3 0.46 0.37 0.1 0.46 0.12 0.18 0.14 0.15 0.13 0.12 O.D7 O.D7 
CnO, 0.54 0.57 0.47 0.47 0.36 0.45 0.41 0.25 0.34 0.67 0.36 0.23 0.33 0.39 0.81 1.79 0.7 
NiO 0.59 0.86 0.02 0.01 0.01 0.01 
Fe(-Ni) 15.79 12.5 15.41 14.42 8.04 17.8 21.09 27.57 4.89 1.07 
Ni 1.52 1.3 1.56 1.6 1.41 1.71 1.62 2.29 0.98 0.04 0.01 。 0.01 。 。 0.01 
Co 0.09 0.06 0.09 0.07 0.06 0.08 0.07 0.11 0.03 。 。。 。
FeS 5.07 5.02 3.51 5.66 13.26 16.31 12.36 7.65 9.31 0.83 0.37 0.44 0.81 1.06 1.19 0.51 
c 0.02 0.43 0.18 
s 0.33 0.23 0.41 0.08 0.16 
H20+ 1.08 1.25 0.61 0.49 5.4 0.5 3.49 0.1 0.3 0.74 0.48 0.45 0.8 0.64 0.35 0.37 0.58 
H20- 0.2 0.26 0.22 1.5 0.5 0.85 0.04 0.18 0.04 0.01 0.11 0.1 0.03 O.D7 0.01 

T容e Aub Ure An~ Pall Mes Mes Lod R守 R常 R守 R守AnBreAnBre Lunar AnBre AnBre AnBre 
S1 2 56.91 39.5 40. 2 40.24 49.59 28.14 32.21 44 45. 43. 44. 43.14 43.59 45.67 43.05 44.34 43.64 
Ti02 。 0.08 1.64 。 0.52 0.12 0.05 0.22 0.25 0.34 0.23 0.35 1.52 0.53 0.22 0.24 0.03 
Ah03 1.45 0.47 9.4 0.01 9.81 5.24 0.43 28.1 25.6 26.1 28.9 26.01 12.89 16.73 27.78 28.35 29.08 
Fe2Q3 。 2.82 0.63 0.68 。 5.31 5.46 0.04 0.28 0.48 1.47 0.37 <0.05 
FeO 1.12 13.75 16 10.92 15.35 7.89 4.16 4.7 5.4 6.4 4.3 7.02 21.17 13.57 3.69 4.96 5.03 
MnO 0.19 0.38 0.14 0.28 0.57 0.31 0.33 0.065 0.075 0.082 0.065 0.08 0.18 0.09 0.08 0.04 0.03 

~agg 35.45 37.71 12.43 48.08 13.84 9.2 27.85 5.3 8.2 6.1 4 6.22 5.75 9.52 5.64 5.26 5.03 1.34 0.8 18.51 。 6.61 3.73 1.88 16 15 15.4 16.9 15.33 13.25 12.28 16.28 15.76 16.63 
Na20 0.8 0.08 0.04 0.2 0.15 0.43 0.3 0.33 0.33 0.33 0.4 0.42 0.45 0.44 0.44 
KzO 0.1 0.02 0.01 0.02 0.02 0.15 0.16 0.18 0.2 0.02 0.13 0.08 0.02 0.05 <0.02 
P20s 0.07 0.18 0.15 。 0.97 0.27 0.34 0.31 0.29 0.08 0.15 0.09 0.06 
CnO, 0.05 0.35 0.21 0.47 0.36 0.63 0.109 0.129 0.13 0.09 0.13 0.11 0.15 0.1 0.06 0.09 
NiO 。 0.18 14.28 
Fe(-N』i) 0.22 5 32.02 27.27 
Ni 0.19 0.15 0.02 3.18 1.32 
Co 0.02 0.01 0.11 0.09 
FeS 0.87 0.72 1.26 6.19 1.7 
c 0.1 
s 。 0.12 0.59 0.24 
HzO+ 1.05 3.61 。 0.7 0.1 。<0.05 0.1 <0.05 <0.05 
H20- 0.13 0.2 。 0.3 0.07 0.48 0.18 <0.1 0.63 <0.1 く0.1

TyQe AnBre M1 M2 M3 M4 M5 M6 M7 MB M9 M10 M11 M12 M13 
Si02 45.36 52.84 49.5 50.52 48.5 49 46.5 43.03 48.2 42.51 49.52 46.8 48.6 37.22 
Ti02 1.66 0.2 0.87 0.84 0.7 1.23 1.87 0.36 0.35 0.6 0.35 0.33 0.33 0.1 
AhQ, 11.49 1.21 7.59 6.27 5.68 9.93 9.93 2.54 2.38 4.01 1.74 1.55 1.6 0.8 
Fe20, 0.6 。 0.7 0.22 0.38 0.22 1.14 
FeO 21.18 17.24 19.8 18.03 17.9 16.9 19.4 18.97 19.3 20.52 18.62 22.5 21.3 27.07 
MnO 0.25 0.47 0.518 0.44 0.52 0.47 0.49 0.45 0.47 0.44 0.67 0.5 0.5 0.48 
MgO 6.41 24.71 8.95 12.14 16.6 7.32 6.25 29.69 24.7 25.98 10.92 12.9 12 32.31 
CaO 11.99 1.82 9.63 9.57 7.1 11 11.1 2.84 4.41 3.76 15.82 14.1 15.3 0.91 
Na20 0.5 0.14 1.47 0.13 0.84 1.68 1.44 0.37 0.47 0.24 0.82 0.46 0.45 0.15 
KzO 0.04 0.015 0.189 0.08 0.05 0.09 0.04 0.03 0.03 0.03 0.43 0.11 0.13 0.05 r,o, 0.05 0.72 0.46 0.65 1.25 2.04 0.39 0.39 0.51 0.11 0.08 
Cr20, 0.17 1.07 0.2 0.15 0.58 0.14 0.15 l 0.91 0.82 0.21 0.27 0.28 0.83 
H20+ 。 。<0.1 く0.01 0.28 0.3 
H10- 。 。 0.09 0.09 。 。
データは、小出ほか （J997b）による。Typeの（G）は南極煩石 Y-74063の特異なタイプ、Howはhowardi旬、 Eucはeucrite、cumは
cum川、 manはmonomict、起訴lymict.Dioは川町ite.Ure は ureilit e ， 諮~~vf6~it e , Pall品協1ι Mesfd: mesosideri旬、
Ladは lodranite、AnBreは anorthosite brecc1a、Lunarは月起源の Mは火 石でlはALH8400I、2は
巾£c~y、 3はZag叫 4はEETA79001 LitrトA、5は町 A7900ILi州、~~~：94201, 7はA山 7仙 8はLEW885J3,9はy793(;05、
I Of vernador Yaladares、lI はLafayette、12fiNakhla、13fまChassigny
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grain Yの起源は今のところ不明である。

graphiteは， 0.8～7/1 m程度の大きさで， 2ppm以下の

量しか含まない。 12ci13cは地球の値よりはるかに広い範

囲の値（3 ～ 7000）を持つ。 1•N11sN や 16Qj18Q でも広い範

囲の値を持つ。 また明瞭な過剰の26Mgをもっ。このよう

な同位体の特徴は， graphiteが，AGB星やWolf-Rayetstar, 

novae （新星）の起源の粒子であることを示している

(Amari et al., 1993）。

元素合成から｜環石の形成までの期間は、 I-Xeの同位体

組成で推定できる。 129）が3崩壊して129Xeが形成される。
その半減期は 1570万年である。余分の 12リXeが隙石から

発見されたことから、元素合成から固体の形成まで非常

に短い期間に形成されたことがわかる。形成期間は1億

年のオーダーである。ある隈石の同位体組成を基準に用

いることによって誤差が小さくでき、約 3000万年聞に

隙石は固化したことがわかる。どのタイプのI噴石もこの

範囲内にはいる（Swindle& Podosek, 1988）。 Iは、低温

で固化するため、慣石のマトリックスがその主なリザー

パーと考えられる。 3000万年という時聞は、 元素合成か

らマ トリックス形成までの期間を意味する。

26AJは日崩壊して 26Mgになる。その半減期は、 72万

年である。Allende聞石中の高温凝縮固体（CAJ）に消滅

核種の 26AJからできた 26Mgが発見された（Gray& 

Compston, 1974）。この発見によって、元素合成から高温

で形成された CAIの凝縮まで、数 100万年程度で形成

されたことがわかる。

AllendeのCAIのPb-Pb年代は、 45.66+0.02 I 0.01億

年前である（Aliegr巴巴tal., 1995）。この年代は、複数の

研究室から得られた精度の良いデータ（300～700万年

の誤差）に基づいている。一番古い年代は 45.69± 0.26 

億年前（Irelandet al., 1990）で、新しいもので 45.59士

0.05億年（Chen& Wasserburg, 1981）である。平均値は

45.66億年前となる（Manheset al., 1988）。この年代は、

原始太陽系星雲の中で CAJが形成された時を示す。

普通コンドライ ト中のリン酸塩鉱物の年代は、精度の

良い（300～ 50万年の誤差） Pbによる年代測定で 45.63

～45.04億年前が得られている（Gopelet al., 1994）。最

古の年代は 45.63億年前である。このような年代は、

45.63億年前に H4コンドライトが形成され、 6000万年

聞にわたって普通コンドライトが形成され続けたことを

示している。落下する慎石の 85～95%は普通コンドラ

イトからなる。関石の量比が微惑星の量比を反映すると

すると、普通コンドライト母天体が微惑星の主要メン

バーであったことになる。普通コンドライトの形成年代

(45.63～45.04億年前頃）は、微惑星の形成時期とみな

すことができる。

玄武岩質エイコンドライトのAngrados Reisの全岩年

代は、 U-Th-Pbで 45.578± 0.004億年前（Lugmair& 

Galer, 1992）、 Sm-Ndで45.6± 0.3億年前（Jacobsen& 

Wass巴rburg,1984）のほぼ一致する年代を得た。また、角

磯化してないユークライト（Jbitira）は、 45.56± 0.06億

年前の Pb年代が得られている（Chen& Wasserburg, 

1985）。このような分化した慣石の年代は、母天体でマグ

マの活動が、コンドライトの形成後500万年以内に始

まっていたことを示す。

H、LL、Eコンドライトの Rb-Sr年代は 44.98± 0.15 

億年前である（Minsteret al., 1982）。 Rb-Sr年代で、 CAI

と普通コンドライトのリン酸塩鉱物の形成年代における

ギャップは、 300～ 600万年となる。このような年代は

Pb年代から得られる結果と一致する。

コン ドライトの •oAr_39Ar年代は、45.3± 0.3～43.8 ± 

0.3億年前である（Lipschutzet al., 1989）。Pb年代と Ar

年代には、約 1億5000万年のギャップがある。 Arの閉

鎖温度が低いため、その物質に起こった最後の事件を記

録している。 Ar年代は、母天体の冷却の年代、あるいは

初期の角磯化と衝突の事件を記録していると考えられる。

2 相似物質：地球以外の惑星

惑星は、現在の標準的なモデルでは、ほぼ同時に形成

されたと考えられている。そのため、地球以外の惑星の

研究から、地球の起源に関する情報が得られる（小出・

山下， 1996a,b：，小出ほか， l997a）。また、月および地球

型惑星の水星、金星、火星は、 惑星活動をさまざまな段

階で終了したものとみなされる。したがって、地球の歴

史あるいは進化に重要な情報をもたらすはずである。以

下にその内容をまとめる。表5には、惑星表層の実測さ

れた化学組成をまとめ、表6には予想される惑星の内部

構造とその物性を示した。

i 惑星の現状

水星の表層物質は月の高地の斜長岩質レゴリス

Cregolith）に似ていると考えられている。水星内部は珪

酸塩鉱物からなる地殻とマントルがあり、 600kmに及

ぶ厚い一枚のリソスフェアがあるとされる。水星の化学

組成はほとんどわかっていないが、水星の物理量から水

星の化学モデルが推定されている。水星は密度が大きい

ため、核の占める割合が多いはずである。磁場を説明す

るには金属核の存在は不可欠であるが、液体核があるか

どうかは不明である。

金星の大気は運動しており、紫外線で見ると明暗のす

じが見える。金星大気の主成分は C02、Nz、HzOである。

金星の大気圧は 92MPaに達する。金星大気の 0/H比が

大きいのは、激しい H10の分解が起こったことを示唆

している。金星大気中の •oAr戸Ar 比は、放射性起源の胡Ar

が少なく内部からの40Arの脱ガスが充分おこなわれてい

ないことを示している。かつての金星の大気には HzOは

あったが、後に HzOだけが抜けたと考えられる。

金星の表層物質の分析は、旧ソ連の探査機 Veneraや

Vegaでおこなわれた。 Ven巴ra8の着陸地点は K、u、刊
が多く、イ ンコンパテイブル元素（incompatibl巴element)

に富むマグマから形成された岩石である。 K、U、刊 が

地球の流紋岩や花闘岩に近く、酸性の火成岩の可能性が

ある。 Venera13の着陸地点は Si02の少ないアルカリ玄

武岩で、 Vega2の着陸地点はカンラン石玄武岩、 Ven巴ra

14の着陸地点はやや Si02の多いソレアイト質玄武岩で

あると考えられる。このことから、平原地域や低地の多

くは玄武岩からできており、 一部アルカ リ玄武岩や流紋

岩（または花闘岩）で構成されていると考えられる。
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表 5. 惑星物質の化学組成

馳醐S

Atm。sphere 9.2・IO'(Pa) CO, 

Soil 

N・z 

HzO 

Nib 

so, 

o, 
Spacecraft Venera 8 

s;o, 

r;o, 
Ai;O, 

MgO 

FeO 

MnO 

Cao 

KzO 
so, 

K 4.0±1.2 

U(ppm) 2.2±0.7 

Th(ppm) 6.5±0.2 

96.4土l.03

3.4±.02 

0.14±0.0l 

100～1000 
0.05～150 
69.3±し3

Venera 9 

0.47±0.08 

0.60±0.16 

3.65±0.42 

∞
k
h
m
h
c
 N 

Venera 10 

0.30±0.16 

0.46±0.26 

0.70±0.34 

20～1'100 
18.6±2.'I 

～9 2 
7±3 

2.67土0.30

2.49±0.30 

Venera 13 

•1 5 . 1 土 3 .0

1.59±0.45 

15.8±3.0 

11.1±6.2 

9.3±2.2 

0.2±0.1 

7.0±0.96 

・1.0±0.63 
1.6,1± 1.0 

D/H l.6±0.2 

"C/"C ≪I 19 

'"0/'"0 2.0 ±0.1 

'"Ne/"Ne l l.8±0.7 

羽Ar/"Ar 0.197±0.002 

・＇Ar／苅Ar
Venera 14 

48.7土3.6

l.25±0.41 

17.9±2.6 

8.1±3.3 

8.8土l.8

0.16±0.08 

10.3± l.2 

0.2±0.07 

0.88土日.77

l.19±0.07 

Vega 1 Vega 2 

45.6±3.2 

0.2±0.1 

16± 1.0 

l l.5±3.7 

7.74± l.l 

0.14±0.12 

7.5土0.7

0.1 ±0.08 

4.7± 1.5 

0.40±0.20 

0.68±0.38 

2.0± 1.0 

M・・冊 s。H

0.45±0.22 

0.64±0.47 

l.5±1.2 

Locality A 11 A-12 A-15 A・17 L-16 L-24 ave. ave. ave. A-11 A-12 A-15 A-16 A-17 L 16 L 20 し24 A-14 A-15 A-16 A-17 L-20 

Rock Type MB MB MB MB MB MB An Nor Tr S&RB S&RB S&RB S&RB S&RB S&RB S&RB S&RB BX BX BX BX BX 

s;o, 40.46 44.88 46.68 39.03 44 46 45.57 50.6 43.5 41.99 46.21 47.19 44.89 44.47 44.37 45.2 45.4 48.9 - 45.48 45.21 ・

TiOz 10.41 3.62 1.97 l l.94 4.77 1.02 0.08 0.3 0.18 7.94 2.61 1.46 0.53 2.84 3.3 0.5 1.04 1.51 1.68 0.64 2.23 0.49 

Ah0> 10.08 8.93 10.21 9 13.83 12.2 33.4 17 24 12.58 12.13 14.32 27.23 18.93 15.68 22.75 11.95 16.72 13.96 25.11 17.82 23.18 

FcO 19.22 20.48 19.87 18.82 18.7 21.58 1 8.2 4.1 16.4 17.19 14.98 4.98 10.29 16.75 7.46 19.55 9.53 14.04 5.08 9.8 7.11 

Mι0 7.01 10.64 8.76 8.54 6.4 7.4 1.21 12.5 15.1 7.93 10.42 10.95 6 9.95 8.78 9.69 9.87 10.18 10.25 7.24 11.55 10.46 

Cao 11.54 9.81 10.63 10.82 ll.82 12.2 19.l 9.9 13.4 11.74 9.85 10.47 14.56 12.29 11.5 14.7 11.07 10.67 12.78 15.14 11.42 13.75 

Na20 0.38 0.25 0.3 0.39 0.53 0.23 0.4 0.38 0.37 0.47 0.41 0.4 0.47 0.43 0.35 0.39 0.28 0.73 0.46 0.45 0.53 0.42 

I Ola[ 99.1 98.61 98.42 98.54 100.l 100.6 100.8 98.88 100.7 99.05 98.82 99.77 98.66 99.2 100.7 100.7 99.16 98.24 99.14 98.56 55.41 

－

）

）

）
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540 409 440 970 

46.7 57.5 2 79 

0.252 0.154 0.123 

0.91 

0.42 0.24 0.278 

0.76 1.65 

520 1370 2100 1300 800 1050 920 630 238 

199 260 216 378 211 174 252 158 

0.52 l.68 ・ ー・ 0.36 0.325 - 3.9 

2.34 5.2 - - 2.44 - 0.975 0.4 15.8 

1.61 3.9 1.81 1.9 1.47 0.96 - - 9 

3.54 0.22 3.8 - 3.8 －・ 2.2 1.6 

123 

43 

0.2 0.04 

1.11 

1.7 

．圃‘
90±5 

Atm。sph・re 700 (Pa) 

s。ii Sample 

Locality 

SiOz 

Ti Oz 

Ah0> 

MgO 

Fc20> 

CaO 

1<20 

so, 

Cl 

C02 95.32 

N, 2.7 

Ar l 6 

o, 0.13 

co 0.07 

51 S2 S3 

9
9
5
6
7
6
3
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H,O 0～0.03 
Ne 2.5 

D/H (9士4）・10' ・＂Ar/"Ar 3000±500 
凹Xe／凹Xe ～251 "C/"C 

Kr 0.3 川N/"N 170± 15 

Xe 0.08 "O／附0 490±25 

o, 0.04～0 2 "'Ar/"Ar 5 5± I 5 

S4 C6,11 U2,4,6,7 C1,7,8 U1,3,5 C2,5,13 C1 C6 average 

Chryse Utopia Chryse Utopia Chryse Chryse Chryse 

42.8 44 43 43 43 42 43 44 43 

0.62 0.54 0.66 0.56 0.59 0.65 0.61 0.6 

7.3 7 7.3 7 7 7.5 7.3 7.2 

6 6 6 6 7 6 6 

20.3 17.5 17.3 18.5 17.8 17.6 17.6 17.3 18 

5.7 5.7 5.9 5.7 5.5 6 6 5.8 

<0.3 <0.15 <0.15 <0.15 <0.15 <0.15 - - 0 2 

6.5 6.7 7.9 6.6 8.1 9.2 7 6.7 7.2 

0.6 0.8 0.4 0.7 0.5 0.8 0.7 0.8 0.6 

加・a肺

Sit国司

而輔

脚柵脚

闘・酬薗闘

T市輔
円凶・

H・・・拘E・・剛

Hz 

He 

Cll, 

Hz 

He 
CH, 

l.496・IO・'(Pa) N, 

Ar 

CH, 

1-1, 

llz 

lie 

CH, 

ト11

卜le

1.6±0.:J (Pa) N2 

Cト14

CO/H10 

CO,/H10 

CH,/H10 

0.196±0.016 

89.8±2 0 (Strat.) CO, NH,, C2H2, C2Ho, C,H,, c,H,, C,H, 

10.0±2 O (Trop) NH，，トlzO,Pl b, GeH,, CO, HCN 

96.3±2.4 (St回し）co. c,1-1,, c,i-1,, c,1-1,, c,11,, c,H, 

3.3±2.6 (Trop.) Nl-h, PH,, Gell, 

0.4±0.2 

65～98 
0～25 
0.5～20 

0.5～1 
8.5 

15 

81：士3.2

19±3.2 

～100 

co 

C汁＂
C,H, 

c,11z 

(Strat.) C汁＂

(Trop.) Nib 

60～150 
20 

(Strat.) Cll,, c,11,, c,1-1, 

(Trop.) CH,, NI h 

CH,, H, 111, C2l l2, C,H, 

0.015～0 07 NI b/J [,0 

～0.015 N，／ト1,0

～0 02 

(0.1 

<0.02 

データは小出・山下（1996b）より引用した。Strat.は成層圏を Trap.は対流圏を意味する。火星で Sampleが2個以上あるのは平均値

を示しているロ No.1: Shergotty, 2: Zagami, 3: EETA79001A, 4: EETA79001B, 5：・ ALH77005,6: Nakhla, 7: Lafayette, 8: Governador Valadares, 

9: Chassigny。RockTypeのSはshergotti旬、 Nは nakhlite、Cはchassigniteを意味する。 月のLocalityのAはApollo、Lはいnaの着陸

地点を、 aveは平均値を示す。 RockTypeのMBは marebasalt、Anは anorthosi旬、 Norは nori旬、 Trは troctolite、S&RBはsoiland 

regolith breccia、BXはpolymictbreccia、Regは regolith、AnBreは anorthositicbreccia、Lunarは分類不明の月隈石を示す。
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表 6. 惑星の内部構造

陣町園町 ー圃闘 胎尚 腸首竃 M・圃
Satellites 1 

Atrr田sphere CO,, N, H20 N, Ch, Ar, CO, CO,, N, Ar, 0, 

Crust 10・50 km 5-50 km 0-100 km 60-100 km 

silicate elastic silicate bnttlc silieatc brittle sili回te brittle sili回日

lithosphere continent: granitc-eelogitc 

(600回 thick) ocean basalt 

Mantle 2,439-1,800 km 5,988-2,940 km upper: 6,371-5,680 km 

silicate sili同 te sih白 tc(ol+px) 

lower: 5,680 km 

sili臼tc(sp+p同）

Core 1,800 0 km 2,940 0 km outer: 3,480・1,210 km 

solid Fe 回 lidFe molten Fe-Ni 

inner: 1,210-0 km 

solid Fe-Ni 

J1，祖町 Sa国間
Satellites 16 18 

Rings 

Atmosphere Hi, He, CH• Hi, He, CH• 

Gas/Crust 69,953 ・ 60,300 km 58,130 ・ 30,000 km 

Hi-He gas Hi He gas, li叩 id(He depleted) 

Mantle 60,000 -50,000 km 30,000 27』00km 

H-He liquid inhomogeneous 

Core 。ute『 50.000 14,000 km outu: 27,000 -12,000 km 

H-He molten metal H molten melal (He enriched) 

inner: 14』00 O km Inner: 12,0011 -0 km 

『ock& HiO ice rock & HiO ice 

upper: 3,388-2,188 km 

sili日 te(ol+px) 

lower:2,188-l,688 km 

sili白 te(sp+gart) 

outer:l,688-1,588 km 

molten Fe-S-0 

inn町 1,588-0km 

magnetite 

Urt・・g

15 

11 

Hi, He, CH• 

25,200 20,250 km 

gas (some HiO ice) 

20,520 15,120 km 

HiO ice rich(some gas & rock) 

15,120 0 km 

rock & HiO ice (some gas) 

upper: 1,738-1,658 km 

silieatc (sp+gart) 

lower: 1,200ー700km

silicate (FeO+prvs) 

outer: 700-300 km 

mner: 300 0 km 

solid Fe 

国帽帽・・ 円皿・

Hr. He 

24,623 15,000' km 

gas企HiOice CH.ice 

15,000’ー0km 
HiO ice& rock 

”rock rich 

1,180 900 km 

HiO ICC 

900 0 km 

rock 

(some HiO ice) 

データは小出ほか（1997b）より引用した。 crustは厚さで示し、それ以外は中心からの距離で示した。 olはohvme、px

はpyroxene、spはspine！、gartはgarnet、P『vsはperovskiteを示す。

金星の表面が高温であるため、地殻は elasticに振る舞

うと考えられる。地殻の厚さは、地域ごとに 10～ 50km  

(Sandwell & Schubert, 1992; Grimm & Phillips, 1992）と見

積もりに幅がある。様々なサイズのプルームが上昇した

のが金星の特徴的な地形を作ったと考えられている。金

星は、 地球からリソスフェアをはぎ、取ったブルーム ・テ

クトニクスを直接見ていることになる（Fujii,1994）。

月の海の玄武岩は、揮発性成分がほとんどないこと、

FeとTiが多いのが特徴である。 Kや希土類元素（REE:

rare earth element）と pに富んだKREEPが、雨の海の周

辺に産出する。月の深成岩は斜長質岩とカンラン岩の2

種類がある。斜長質岩は、斜長岩（anorthosite）、斜長岩

質ノーライト（anorthositicnorit巴）、ノーライト質斜長岩

(noritic anorthosite）に分類される。カンラン岩は、トロ

クトライト（troctolit巴）、ノーライト（norite）、スピネル・

トロクトライト（spine!troctolite）、ダナイト（dunite）が

ある。ポリミクト角穣岩（polymictbreccia）は各種の岩

石片が集まって固結したものである。積石の衝突によっ

て岩石が破砕され、別の隙石の衝突によって高温・高圧

になり固結したと考えられる。

月起源、の慣石は、レゴリスと斜長岩質角礁岩が多いが、

月の海から由来したと考えられる粗粒の斑れい岩も発見

されている。

月の表面には 2～20m の厚さのレゴリス層がある。海

の地殻の厚さは 30～50kmで、高地の地殻の厚さは 90

～110 kmで、 平均で 60km程度だと考えられる。海で

は、約 90%が玄武岩で、残りの約 10%が角磯岩であ

る。高地では 85%が角磯岩、 10%がカンラン岩から斜

長質岩で、 5%が玄武岩である。 60kmで地震波速度は

変化し、深度 60kmから 150kmまでは月のマントルだ

と考えられる。 60～300kmはカンラン岩で、 300～

1,500 kmまではより始源的な物質でできているというモ

デルがある。 1,500kmより深い層では溶けた Feまたは

FeSの核があるかもしれない。

火星の大気圧は、 700Paと低い。その成分比率は、金

星の大気に似ている。火星の大気は、金星同様 C02を主

とし N1を伴う。微量成分は、 H10 が少く、 02が多い。

火星の大気の D/H 比と46Ar/36Ar比は地球のものに比べ

てー桁大きい。火星内部からの脱ガスが効率よく起こっ

たことを示している。 t4N/1sN は、地球の 1/2.5しかない。

1 •N は：SN より大気圏外に出やすいので、火星のもとも

との大気量は地球の2.5倍程度、 1～ 3気圧の C02とNz

主体の大気があったと考えられる。

火星のクリュセ平原とユートピア平原の土壌は Fe203

が多いのが特徴で、酸化的な大気によって FeOからFe203

に変化したと考えられる。火星の表層物質は、粘土鉱物

を含み、高温多湿の環境で形成されたと考えられる。火

星にはかつて水の多かった時代があり、現在も化石土壌

が残っていることを示唆する。 MgOが5.7～8.6wt% 程

度で、玄武岩の化学組成を示す。 Ti02はカンラン岩に比

べて高く、 地球のMORBのような（ソレアイト質玄武

岩）値を持つ。

火星起源と考え られる隙石は、シャーゴタイト

(shergottite）、ナクライト（nakhlite）およびシャツシナイ

ト（chassignit巴）と、最近斜方輝岩（orthopyroxenite）が

加えられた。 シャーゴタイトは急冷された組織を持ち、

ナクライトも急冷された玄武岩の組織を持ち、火星の地

殻の岩石と考えられる。シャツシナイトは、細粒のカン

ラン岩のような組織を持ち、マントルの岩石と考えられ

る。斜方輝岩は一番古く 30～ 40億年前（Ashet al., 1996）、
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ナクライトとシャツシナイトは 13億年前、シャーゴタ

イトは 1.8～ 13億年前に形成された。火星では昔から

比較的最近まで継続的な火成作用があったことを示す。

最近、斜方輝岩に生命の痕跡があることが指摘された

(McKay et al., 1996）。

火星の地殻は平均数 IOkmの玄武岩質岩からできてい

ると予測されている。火星は密度が小さいので他の地球

型惑星とは内部構造が違う可能性がある。 慣性能率が

0.365であるので、内部は化学的に分化していることを

示している。火星は、 地球に比べて、核が少ないのが特

徴である。火星の磁場は弱いため、液体の核はないと考

えられる。

木星の特徴は、明るく白い帯（zone）と暗く赤い縞

(belt）からなる色鮮やかな模様である。帯の部分の低温

で上昇気流部で、縞は高温の下降気流域である（森山，

1979）。大赤斑は、南緯2213付近に 300年以上も存続し

ている上昇気流部である。木星の大気は、表層では H2と

Heを主成分とし、CH4やNH3などを含む。 He/H2比は

0.11となり太陽の 0.12に近い。一般的な字宙は 0.25前

後の Y(HeとHe以外のすべての元素との質量比）の値

を持つが、木星の Yは0.18とかなり低い値である。木

星大気の赤や褐色は、 sの化合物や pの化合物（PH3）、
赤リンアミノ酸を含む有機物と考えられている。

木星の表層から 20,000kmのところまで液体分子状水

素がある。深度 20,000kmより下では、液体金属水素に

なる。中心から 14,000kmは珪酸塩鉱物、 Fe、氷（H20)

からなる核である。木星には、地球の 4,000倍以上の強

い磁場（404mT）がある。木星の磁場は、液体金属水素

のダイナモ理論で説明されている。

土星の大気の動きは激しく、赤道を境に南北対称に動

く。土星の大気成分は、 Hzが 94%で、 Heが 6%で、

CH4やC2H6、C2H2、C2品、 CJHsなどが少量含まれる。密

度が小さいのは、全体として He/H比が0.06と小さいこ

とや液体金属水素の部分が少ないためと考えられる。

土星は、木星に比べて密度が小さいことから、液体分

子状水素から液体金属水素に転移する境界は深部にある

と考えられる。転移領域では、 Heの金属水素への溶解度

が小さく、 HとH巴の分離が起こり、重い Heが沈む。そ

のため気体から液体分子水素の領域で Heが少なく、逆

に液体金属水素中では He が多くなる。中心から

12,000kmまでは岩石と氷などからなる核である。外核は

中心から 16,000～7,500kmでHzO、CH4、NH3の固体か

らなり、内核は中心から 7,500kmで、岩石とれからな

る（Hubbardet al., 1980）。

天王星の大気は、 Hzを主として、 He、CH4を伴う。成

層圏には C2H2が、対流圏には NH3がある。 He/Hz比は

0.15で木星の値より大きく、 Yは0.262と太陽や宇宙の

平均的な値に近い （Gautier& Owen, 1989）。

天王星は、厚く濃い大気と岩石質の核という二層の単

純なモデルと、未発見だが HzOが大量にあるというモ

デルが考えられている。 HzOの多いモデルでは、氷の

HzOが主成分で、気体の HzOと岩石も混ざっており、核

は岩石と氷と少量の気体の HzOが混ざっていると考え

られる。

海王星の表面には大黒斑（greatdark spot）と小黒斑が

ある。大黒斑は 16日の周期で回転する高気圧性の渦巻

で、 中心に明るい雲を持つ小黒斑は自転周期と同じ周期

で回転している。海王星の大気は、 Hzが主体である。 He/

Hz比は 0.25以下である。海王星が青緑色に見えるのは、

C胞による赤色光の吸収のためである。

海王星の内部は、密度が非常に大きいことから、岩石

物質が氷より多いと考えられる。海王星は外側がガスと

氷で、内側が氷と岩石からできており、中心に近いほど

岩石の割合が多くなると考えられている。

冥王星には、地球の10万分の 1以下の密度であるが、

大気があると考えられる。冥王星の大気は CH4を主体

とする薄いものであると考えられる。

冥王星の表面は、 CH4の氷で覆われていることが赤外

スペクトル観測で明らかにされている。C比の氷は数km

程度あり、下には 210～ 320kmのHzOを氷があり、中

心部は HzOの氷を含み岩石に富む核があると考えられ

る。 密度は 1.84g/cm3で あり、木星型惑星として一番大

きい。そのため他の木星型惑星と比べて内部に占める岩

石の比率が多いと予想され、岩石比が 68～80%と考え

られる（McKinnon& Muell巴r,1988）。

ii 惑星の歴史

惑星探査から、惑星の進化が推定されている。今のと

ころ、月と地球型惑星の水星と火星の進化史が編まれて

いる。以下では、惑星の構造発達史の概略をまとめる（表

7）。

クレーター密度を用いる相対的で半定量的な年代推定

法がある。クレーター密度（単位面積あたりのクレー

ターの数）とその地域を作る岩石の形成年代に相闘があ

る（Hartmann,1977）。年代がたつに従ってクレータ一密

度は指数関数的に減少する。クレーター密度の半減期は、

40億年前で8000万年、 35億年前で 3億年となる。ま

た、クレータ一生成率（単位面積、単位時間あたりのク

レーターの数）も同様に減少し、 40億年前頃は半減期7

億年以下、 30億年前頃は3億年、 現在では 10億年程度

になる。

クレータ一年代学が適用できるのは、大気がなく固い

表面を持つ天体で、水星と月、火星で、小惑星と木星型

惑星に伴われる衛星である。年代決定における精度はよ

くないが、天体の表面観測だけでその天体の地史の概略

が編むことが可能になる。

水星表層のクレーター密度年代から、地質構造発達史

が提唱されている。新しい方から順に、 Kuiperian代 （O

～10億年前）、 Mansurian代 （IO～35倍、年前）、Calorian

代（35～39億年前）、 Tolstojan代（39～40億年前）、
Pr巴ーTolstojan代 （40億年前以前）に区分されている

(Spudis & Guest, 1988）。

Pre-Tolstojan代には、初期に高温期を迎えて中心核が

形成され、化学分化が起こった。続いて盆地ができ、火

成作用によって平原が形成された。天体が小さいため冷

却lが進み、天体が収縮を始めリニアメントが形成された。

Tolstojan代は、クレータ一、小盆地、平原物質からなる

Goya層群が形成された。Calorian代は、平原、 クレー
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表 7. 惑星の進化史

Planet Division 

聞ere田町 Kuip巴rian

Mansunan 

Calorian 

Tolstojan 

Age (Ga) 

-1.0 

1.0 -3.0 

3.5 -3.9 

3.9 -4.0 

Events 

crater ejectors 

crater ejectors 

Calorian formation 

Goya formation 

Pre-Tolstojan 4.0 -4.56 multi-ring basins, crater 引にtors,formation of Mercury 

Ve目目s und巴fined
Earth Cenozoic 

Mesozoic 

0 -0.065 

0.065 -0.245 

civilization, development of human, mammal 

Alpine orogeny, development of reptoles 

Paleozoic 0.245 -0.570 Valiscan (Helsinian) orogeny, life on land, development of sea life, Caledonian orogeny, Katangian 

orogeny 

Proterozoic 0.570 -2.5 Grenville orogeny, Hadosonian orogeny, stromatolite, Karelian orogeny, banded iron formation 

Archean 2.5 -3.8 Kenoran orogeny, Samian orogeny, birth of life, chemical evolution 

Hadean 3.8 -4.56 magma ocean, formation of Earth 

Mars Amazonian 0 -3.55 polar sediment, comosite lava flows, shield volcanism, one layer lava flows, formation of Marines 

Valley 

Hespen an 3.55 -4.3 formation of Talsis plateau, domes, unfractionated lava flows, one layer lava flows, Alba patera, 

channel formation of catastrophic flood 

Noachian 4.3 -4.56 development of boundary b巴tweennorth and south hemisphere, formation of plateau and pateras, 

one layer lava flows, formation of small channels, formation of Mars 

Moo目 Copernican 0 -1.0 formation of a few craters (Chiko, A日山叫us,Copernicus) 

Eratosthenian 1.0 -3.2 Eratosthenes crater, Mare Imbrium lava 

lmbrian 

Nectanan 

3.2 -3.8 

3.9 -3.9 

mare basalt volcanism, lay巴ringof crater ejector and lava, formation of mares (Orientale, I『T】brium)

formati 

Pre-Nectanan 3.9 -4.56 formatio『1口fmares (Ser巴nitatis,Smythii, Tranquillitatis, Nubium), formation of Moon 

データは小出ほか（J997b）より引用した。

タ一、小盆地の物質からなる Caloris層群が形成された。

小天体の衝突によって多重リングを持つCaloris盆地と

対極側の丘や線構造が形成された。Caloris盆地では玄武

岩溶岩が盆地を埋めて平原を形成した。 Mansurian代は、

Mansurクレーターの放出物質よりなる。冷却に伴ってリ

ソスフェアは成長し、10億年前にはテクトニックな活動

が起きないほどに厚くなった。Kuiperian代は、 Kuiperク

レーターの放出物質よりなる。

月の時代区分は新しい方から、 Copernican代 Co～ 10

億年前）、 Eratosthenian代 （10～32億年前）、 lmbrian代

(32～38億年前）、 Nectarian代（38～39億年前）、 Pre-

Nectarian代 （39～ 46｛意年前）となる（Heikenet al., 

1991）。

Pre-Nectarian代は、 Nectarisimpactまでの時代である。

高地が広いことから、月全体が溶けるようなマグマ・

オーシャン（magmaocean）があったと考えられる。

Nectarian代は、Nectaris盆地が形成された期間である。角

磯岩の年代は、 38.5憶～ 40億年前の年代のものが多

く、集中的に激しい衝突が起こったことを示している。

この時期に、多数の大きな盆地ができ、玄武岩の火山作

用が起こった。lmbrian代は、 lmbrian盆地の形成の時期

である。激しい衝突が起こり、多くの impactmeltが形

成され、火山活動も激しい時期である。海に玄武岩が大

量に形成され、ほとんどの盆地を玄武岩が埋める時期で

ある。海の玄武岩は31～43億年前に形成され、特に 31

～37億年前の聞に活発な活動があった。Eratosthenian代

に、 Eratosthenianクラスのクレーターが形成され、海の

玄武岩の活動が終わる。クレーター形成はだいぶ下火に

なる。Copernican代は、月の地球側でソj、さな慣石の衝突

が時々あるだけで、ほとんどの地質活動は停止している。

火星の地史は、新しいものから、 Amazonian代（O～

35.5億年前）、 Hesperian代（35.5～38億年前）、 Noachian

代（38～46億年前）の 3つの地質時代に区分されてい

る。 Amazonian代は前 ・中・後期に、 Hesperian代は前 ・

後期に、Noachian代は前・中・後期に分けられる（Neukum

& Wise, 1976; Tanaka et al., 1992）。

Noachian代は、惑星の分化、激しい impact構造の形

成、磁極移動などの盛んな時期であった（Banerdtet al., 

1992）。 SNCI領石の同位体組成から、核の形成は集積の
終了と同時であったと考えられる（Treimanet al., 1987）。

大気の高い D/H比や流水地形は、初期に脱ガスと大気

形成、降雨が起こったことを示している。Hesperian代は

火星全体の活動から地域的な活動への移行期である。大

規模な洪水がありチャ ネル群が形成される。後期

Noachian代～前期 H巴sperian代は北と南半球の境界が発

達する。Amazonian代は地域の限られた活動となる。こ

の時期に、極地の堆積物が形成される。そしてこの堆積

は現在も続いている。

マントルと核が冷却し地殻が分化し、リソスフェアが

厚く成長していく。冷却中はマントル対流が激しく 10億

年前く らいまでに一気に冷めていく（Schubertet al., 

1992）。火星の半径が小さく、プレートのもぐり込み帯の
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物理条件では、玄武岩がエクロジャイトの安定領域に達

しないため地殻のリサイクルは起こらないと考えられて

いる（Taylor,1992）。

VI 演鐸的アプローチ：シミュレーションによる推定

演鐸的アプローチは、再現実験をおこない、そこから

導き出された一般則を冥王代の現象に適用しようという

ものである。このようなアプローチとしては、高温高圧

条件による岩石やマグマ合成実験や計算機によるシミュ

レーションなどがある。ここではシミュレーションによ

る成果をまとめ、冥王代に起こったであろう大気の形成、

海洋の形成、地殻の形成、マントルの形成および核の形

成について一般化して概観する。図7には、冥王代に至

る年代決定された事件を示した。

1 太陽と惑星系の誕生

物理学的検討や計算機実験の集積によって、モデルは完

成版ではないが収数しつつある（小出， 1994）。骨子となっ

ているのは、 Safronov ( 1969）や林（1972）、 Goldreich& 

Ward (1973）などのモデルで、以下のように要約できる。

星のもととなる分子雲が収縮を始め、回転を始める

（分子雲コアの形成）。回転しながら重力落下してきたガ

スが、原始星（原始星の形成）とその赤道面に円盤状の

星雲（原始惑星系ディスクの形成）になる。原始星で熱

核反応が始まり明るく輝き始め、余分の物質やエネル

ギーを回転軸の両極から双極分子流として噴出し、熱核

反応が始まり明るく輝き始め（古典的Tタウリ期星）、原

始惑星系円盤も赤外線をだして輝く（活動的ディスクの

形成）。その後、原始星はいったん活動を弱め（弱輝線T

タウリ期星）、ディスクは安定する（不活発ディスクの形

成）。赤道面上に、凝縮温度の高い物質から順次固化しダ

ストとなり、ダスト同土が衝突し付着合体し、微惑星が

形成され、原始惑星へと成長する（微惑星から原始惑星

の形成）。つぎに、各段階を詳しく見ていく。

2 分子雲コアの形成

宇宙空間には、分子の密度の高いところが存在する。

このような部分は、分子雲（molecularcloud）と呼ばれ、

実際に観測によってたくさん見つかっている。分子雲は、

102～1Q3個／cm3程度の分子を含んでいる。

このような分子雲が何らかの原因で、密度に不均質が

形成される。密度の大きい部分は、分子雲コア（molecular

cloud core）と呼ばれる。密度は、 1桁から 2桁大きくな

る。分子雲コアが、原始星形成の場となる。分子雲コア

は、一般に回転している。

3 原始星と原始惑星系テ、ィスクの形成

密度が、ある一定量を越えると、分子雲コアは動的収

縮を始める。動的収縮とは、ガスが拡散しようとすると

きの圧力と、重力によって収縮しようとする力の関係で、

重力が勝った場合、収縮が始まる。これに対して、準静

的収縮というのがある。圧力と重力が釣りあっているの

に、磁場など別の条件が働いて、ゆっくりと収縮が起こ

ることをいう。準静的収縮は、密度が増えるに従って、収

縮のスピードが速くなり、動的収縮に移る。その条件は、

密度によって決まる。太陽質量程度の分子雲コアの場合、

磁場がない時には2×1Q6個／cm3、磁場がある時は 1Q9

個／cm3といわれている。

動的収縮が始まると、分子雲コアの密度が大きくなる。

圧縮による加熱と赤外線による熱の放射冷却の関係が、

分子雲コアの温度を決定する（中野， 1983）。密度が小さ

い場合、加熱と放射は釣りあっており、温度上昇をあま

りせず、密度が増加する。しかし、ある一定以上に密度

が大きくなると、赤外線の放射が妨げられる。つまり、断

熱圧縮が始まり、コアの温度は上昇し始める。質量の中

心部、つまり分子雲コアの中心で密度が最大になり、そ

こをめがけてガスが集まる。断熱収縮による温度の上昇

と重力の平衡に達したところで収縮は止まる。力学的平

衡の地平は、ガスの収縮にともなって広がる。このよう

な力学的地平が原始星（protostar）となる。原始星は、密

度が 10-13g/cm3以上あり、中心温度は 10万Kから 100万

Kに達する。

ガスの衝突によって、ガスの持っていた運動エネル

ギーは熱エネルギーに変換され、中心部の温度は上昇す

る。原始星では、熱核反応は起こらないが、かなり高温

になる。しかし、周りのガスがじゃまをして、光はほと

んど外にもれない。そのため赤外線源として探査するほ

かない。

分子雲コアが角運動量をもっていると、収縮にとも

なって遠心力が噌加する。重力による収縮と、ガスの

持っていた遠心力の釣りあった状態になる。このような

力学的均衡は、回転する分子雲コアの赤道面上で達成さ

れる。やがてガスは回転する円盤のようになり、原始惑

星系ディスク（protoplanetarydisk）を形成する。原始星

や原始惑星系ディスクにもはいりきれず、周りにとど

まっているガスが少なからずある。このようなガスを分

子雲コアと区別するために、エンベロープ（巴nvelop巴）と

呼ぶ。

分子雲コアでの Jeansの重力不安定の問題で気体の塊

が自由に収縮する場合の自由落下時間は、重力収縮の時

間と見なされる。太陽系に適応してみると、自由落下時

間は、 100万年程度という結果を得る（阿部， 1996）。こ

の100万年という期間は、分子雲コアから原始星ができ

る期間を意味する。

4 古典的 Tタウリ期星と活動的ディスクの形成

収縮によって原始星の温度・圧力が急激に上昇する。

ガスもディスクに落ちついて平衡に達すると、光が外に

漏れ始める。つまり、 星が輝き始め、 星が誕生する。太

陽程度の質量の星では、表面温度は3,000～5,000Kほ

どになり、光度が現在の太陽の 1,000倍程度になる。こ

のような非常に活発な若い段階の星を、古典的Tタウリ

期星（classicalT Tauri star: CITSと略す）という。この

時期、余分の物質やエネルギーを回転軸の両極から噴出

するジェット（双極分子流 bipole flow）が表れる。

原始惑星系テ‘ィスクには、ガスや微粒子が降り続け成

長する。活動的ディスク（activedisk）と呼ばれる活動的

な時期がくる（accretiondiskとも呼ばれる）。ディスク内
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図7惑星形成史

太陽系形成と地球の冥王代に至るまでの読み取られている事件をまとめた。 yは年で期間を意味し、 Gaは10億年前で時刻を意味す

る。詳細は本文参照。
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の温度が上昇する。その原因は、急激な収縮によって

CITSの表面から衝撃波が発生してディスクの温度を上

昇させるという説（中JI[ 1983a）や、 CITSの放つ強烈

な光がガスに吸収され温度が上昇する説（中野， 1983）な

どが考えられている。この時、内惑星域で2,000Kくら

いまで上昇し、存在した固体の微粒子も蒸発する。外惑

星域でも氷が蒸発する程の温度まで上昇する。収縮が終

了すると熱力学的平衡に達し、温度は下がり、微粒子は

固体凝縮（consolidationof solid particle）する（中川，

1983d）。

ディスク内では、固体の微粒子が成長しながら赤道面

に降りてくる。約 3,000年ほどで固体粒子が赤道面にお

りてきて固体層を作る（中川， J983c）。 1/1 m程度の微

粒子は、赤道面に降りてきて、固体層を作る頃には、 1cm 

程度まで成長している。固体層ができて 2,000年ほどた

っと、ディスクの層厚はもとの 10-s以下になる。

固体凝縮の平衡温度は、地球軌道付近では氷が凝縮し

ない 200K程度で、木星軌道付近では氷が再び凝縮する

100 K程度となる。氷の原料となる Hとoは、もとも
とガスのなかに大量に含まれていた元素である。その

ため、固体粒子の中に氷を含むか含まないかは、国体粒

子に大きな差を生じる（中J11 , l 983d）。内惑星軌道では

氷の再凝縮がおこらず金属と岩石を主とする地球型惑星

が生まれる。一方、外惑星軌道では、氷を主成分とする

大きな惑星核ができ、大きな重力で周りのガスを集め、

大きな木星型惑星となる。

原始星の周りのガスやチリが、原始星に落ち込むか双

極分子流で吹き飛ばされるのに 10万～ 100万年くらい

かかる。ガスやチリが吹き飛ばされると、原始星は可視

光で輝く Tタウリ星となる。

Tタウリ星が主系列星になるまでに、太陽程度の質量

の星だと、 3000万年くらいかかる。主系列星となった太

陽は、 HからHeへの核融合が始まり、星として安定し

て輝く。

原始惑星系円盤が形成されると、チリは成長する。成

長のスピードは、チリの沈降速度に依存する。チリが赤

道面に落下するのに、 1AUでは約 2,000年、 5AUでは

約4,000年、30AUでは約40,000年かかる（阿部，1996）。

5 弱輝線 Tタウリ期星と不活発ディスクの形成

原始星は、活動が落ちつき、 cπsに比べてHα 線の
輝線スペクトルの強度が弱い時期がおとずれる。スペク

トルの特徴から、弱輝線Tタウリ期星（weekJin巴TTauri 

Star: W了時）と呼ばれる。WITSの時代は、 3×］Q6～

3×101年程度継続する。

ディスクの質量の大部分（約 80%）が、 ]Q4年ほどで

中心星に落下すると、ディスクは重力的に安定する。 こ

のような状態を不活発デ、イスク（passivedisk）という。ガ

スの状態が穏やかになると、惑星形成へと一気に進む。

CITSからWITSをあわせてTタウリ期星と総称され

る。原始星からCITS、WITSまでをあわせて、 林フェー

ズと呼ばれる。 林フェーズとは、 HR図で、比較的低温

で、光度が下がっていく段階のことをいう。

6 微惑星から原始惑星の形成

ディスクのダストの沈降がすすむにしたがって、ダス

トの成長がすすみ、微惑星（planetesimal）と呼ばれるも

のまで成長する。微惑星とは、直径数 km、質量 JOIB～

1021 gほどの仮想の初期天体である。このような微惑星

が、約 10＂個ほどが形成される。微惑星は、星雲ガスを

引きつけるほどの重力を持たない（中沢， 1978）。

原始惑星（proto-planet）は、微惑星の衝突・合体によっ

て、質量が J025gに達したものをいう（中川， 1983b）。

原始惑星は、重力によってガスを引きつけ大気を持つよ

うになる。微惑星が原始惑星（質量、 102sg）に成長する

頃には、同一軌道の微惑星は一つの原始惑星にほとんど

吸収されている。分化した隅石の形成年代もほぼ同じで

あることから（小出， 1995a）、原始惑星での化学的分化

は太陽系初期に起こり、分化した隈石も別の惑星の材料

物質に加えられたことになる。

惑星成長には、各微惑星が一様に成長するという秩序

成長（orderlygrowth）と、数個のものが選択的に急成長

をおこなう爆走成長（runawaygrowth）の 2つのモデル

がある。

秩序成長では、原始惑星は J08年ほどで地球くらいの

大きさまでになる。内惑星領域では、各軌道に一つの原

始惑星が成長するには、数百万～数億年ほどかかる（阿

部， 1996）。 天王星の領域では、デ‘ィスクの厚さや半径も

大きいため材料も多く、長く惑星は成長できる。木星型

惑星は太陽から離れるに従って形成時聞が長くかかる

（モデルによっては45億年以上）という致命的な問題が

残されている（中沢・中川I,1984）。

暴走成長モデルでは、原始惑星は、 J06年ほどで地球

くらいの大きさまで成長する。内惑星領域では、原始惑

星ができるころには、微惑星はほとんどなくなっている。

外惑星領域では、ディスクの厚さや半径も大きいため材

料も多く、 長く惑星は成長できる。107年後には、 地球

の10倍程度の質量になり、木星型惑星の核となる。

暴走成長はどのような条件で起こるのであろうか。衝

突する微惑星の脱出速度と相対速度で決まると考えられ

る（阿部， 1996）。相対速度が小さな微惑星の脱出速度程

度なら暴走し、大きな微惑星の脱出速度なら暴走しない。

小さな微惑星の方が大きな相対速度を持っか、ガス抵抗

があるとすれば、小さな微惑星の脱出速度程度の相対速

度が得られる。一般的には、原始太陽系星雲内では暴走

成長する条件になると考えられる。

暴走成長を想定しても、外側にいくほど形成時間がか

かり、天王星や海王星で 108年、冥王星では 10ν年とい

う長い時間が必要となる。暴走成長でも時間がかかりす

ぎる。月ljのメカニズムの導入を考えなければならない。

惑星成長の末期には巨大原始惑星同士の衝突が起こる。

このような衝突は、ジャイアント ・インパク卜（giant

impact）説と呼ばれ、月の起源を説明できるとされてい

る。ジャイアント ・インパクト説は小天イ本が、地球にぶ

つかり、そのときに飛び散った破片が集まって月になっ

たとする説である。

惑星の誕生の厳密な定義はないが、一般には惑星のサ

イズが現在のものに近くなった時期をいう。 Pattersonet 
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al. (1955）は海洋底の堆積物の Pb同位体組成から地球

や惑星の形成年代を求めることの可能性を示した。しか

し、まだ決定されていない。

VI I 冥王代の地球

ここでは、さまざまなアプローチによって収集した情

報に基づいて、冥王代の地球を眺める。

1 大気の形成

原始惑星は、回りに大気を保持することができる。も

し、原始惑星形成当時に原始太陽系星雲ガスが存在して

いれば、大気は、原始太陽系星雲ガスとなる。当然その

大気組成は太陽大気の組成と同じである。このような大

気は、一次大気（primordialatmosphere）あるいは太陽組

成原始大気（solartype proto-atmosphere）などとも呼ば

れる。

木星型惑星の大気は、太陽組成に類似した還元的な構

成である。これは、木星型惑星が形成初期に大量の原始

太陽系星雲ガスを集めることができたことを示している。

それは、木星型惑星に大量に引きつけるための質量が

あったこと、形成場に十分な原始太陽系星雲ガスが存在

したことが原因であると考えられる。木星型惑星の大気

は原始太陽系星雲ガスを今も保持している。

一方、地球型惑星は、 C02、N2、02などを主成分とし

ているため、原始太陽系星雲ガスとは全く違った酸化的

な大気である。このような大気組成は、惑星形成初期に

あったのではなく、惑星形成後に起こった変化である。

原始太陽系星雲ガスは、もともと地球型惑星の形成場に

はなかったとするモデル（Safronov,1969）と、ガスはど

こにでもあったが地球型惑星付近のガスはTタウリ期の

強い太陽風で吹き飛ばされたというモテソレ（Hayashiet al., 

1985）がある。

もし、惑星が形成されている時、 H2や Heも岩石や F巴

と同様に大量にあったとすると、集める機構と逃がさな

い機構があれば木星型惑星ができる。集める機構とは大

きな引力で、逃がさない機構とはTタウリ期の強い太陽

風の時期にも耐えられる引力である。集める機構と逃が

さない機構は HzOの存在で達成できる。形成場に固体

のHzOが大量にあれば、惑星の大質量は達成しうる。大

量の HzOの存在と集積によって惑星の質量が多くなり、

回りに HzやHeが大量に引きつけられて木星型惑星が形

成される。 H20の固体になる位置が、木星型惑星と地球

型惑星の境界である。

I-Xeから地球の大気の形成時期が推定される。この濃

度から、脱ガス時期は、地球誕生から 1.05+0.25 Iー0.15

億年後である（Allegreet al., 1995）。つまり、 44.6± 0.2 

億年前に、地球は大気を保持できるほどの大きさの天体

になったと考えられる。

木星型惑星の大気は、現在でもほぼ最初の大気を保持

している。しかし、地球型惑星は原始太陽系星雲ガスと

は全く違ったものに変化している。地球型惑星は原始太

陽系星雲ガスを初期に持っていたとしても、何らかの作

用で、別の大気組成に変わったと考えられる。現在の地

球大気の希ガス存在度は、原始太陽系星雲ガスのものと

明らかに違って、著しく低い（Brown,1952）。このよう

な大気は、二次大気とも呼ばれる。 二次大気は、原始惑

星誕生期か、誕生後に形成されたと考えられる。その形

成のプロセスにはいくつかの説がある。連続脱ガス説

(Ru bey, 1951）、カタストロフィック初期脱ガス説

(Fanale, 1971）、断続的脱ガス説、衝突脱ガス説などがあ

る（Abe& Matsui, 1985）。いずれのモデルにしても、原

始惑星あるいは材料の微惑星に含まれていた揮発成分が

脱ガスして、大気となったと考えられる。その脱ガスの

度合いと時期の見積もりの違いによっていくつものモデ

ルが提唱されている。

衝突脱ガス説は、比較惑星学の立場より、微惑星衝突

時の高温によって微惑星に含まれていた揮発成分が放出

されたとするものである。このようなモデルは、地球型

惑星の大気すべてに適用可能で、現在一応支持を集めて

いる。

二次大気は、微惑星や原始惑星が持っていた揮発成分

が熱によって開放されたものである。その成分は、 C02、

N2、HzOを主とした酸化的ガスであったと考えられる。

火山ガスの成分に共通するものである。このような大気

組成は、金星と火星の大気成分が良く似ていることから

も支持される。また、始原的隈石の Cコンドライトには、

C02やH20がたくさん含まれており、 金星や火星の大気

組成に類似する。

以上のことより、地球型惑星の二次的大気は、惑星の

初期に脱ガスが起こったと考えると、地球も初期には

C02、Nz、HzOを主成分とする大気を持っていたことに

なる。その後、 地球大気は、固有の進化をしたため、 C02

はなくなり 02を中心とする大気に変化したと考えらる。

C02は生物が CaC03として固定し、大気成分から抜け

て固体地球に加えられた。 一方、生物の光合成によって

02が形成され、大気に放出された。このような生物の関

与によって地球大気が進化していったと考えられている。

2 海洋の形成

二次大気には、 HzOが主成分として含まれていた。高

温の条件では、HzOは水蒸気として大気に存在するが、低

温では液体の水として存在する。さらに低温では固体の

氷となる。液体の氷の存在範囲は地球大気の常温常圧で

は100～0℃の範囲でしか存在しえない。物理条件を広

くしても水の存在する温度・ 圧力条件は限られている。

太陽系で、液体の HzOが存在しうるのは地球と火星軌

道付近だけである。地球は、海洋として液体の水が現在

も存在している。火星には水は観測されていないが、か

つては液体のあった跡が発見されている。河川跡から火

星には大量の水が存在した時期が推定されている。火星

の海では、生命が発生した可能性も指摘されている

(McKay et al.,1996）。学会として、火星の生物は、まだ認

知されていない（小出， 1998）。

太陽からの放射エネルギー密度から見ると、 HzOが液

体でいられる範囲は、 0.95～1.01AUの範囲のみである。

温室効果を考慮、に入れると、 1.5AUでも液体のHzOが存

在しうることは、火星の河川跡からもわかる。小惑星帯

の位置に大きな惑星はないため、火星より外では液体の
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H20が存在しうるかどうかは不明である。

海洋の形成プロセスは、惑星表面の温度低下によって

始まる。温度の低下によって H20は原始大気の中で凝

結し、雨となって降ってくる。そして、原始大気の主成

分である H20が大量に凝縮することによって原始大気

は晴れ上がり、太陽光が地表に到達する。降った雨は低

地にたまり海となる。熱かった地表も雨のために冷やさ

れる。雨の降った時、地表にマグマ・オーシャンが存在

したかどうかは不明である。雨が降ることによってそれ

以前に存在していたかもしれないマグマ・オーシャンの

表面あるいは大部分が固化して、地殻となる。

火星では、惑星のサイズ、が小さく質量が小さいため、

大気を長期にわたり保持することができなかった。その

ため現在では、液体の HzOは存在していない。 H20は

極付近に固体として存在するのみである。一方、地球で

は、大気を長期にわたって保持する質量があったため、

液体、固体、気体の H20が共存できる環境が持続され

てきている。

C02は、液体の H20の存在下では、 CQ32－として溶解

し、陽イオンと結合して沈殿する。このような沈殿物は、

熱によって分解するが、その量は、現在の地球を見る限

り多くはない。固体として地殻に溜まるか、炭酸塩鉱物

として地球深部に蓄えられていると考えられる。大気や

海洋の物質循環と HzOがどのような相であるかが重要

な要因である。

海洋の存在は、今のところ、グリーンランドの約38億

年前の堆積岩が最古の証拠である。クリーンランドでは、

生命の痕跡が存在するとの研究もあり、もしそれが事実

で、化学進化に充分の時間が必要であれば、もっと前か

ら海洋は存在する必要がある。しかし、 38.5億年前の

Terminal impact cataclysmがあったとすると、それ以前に

あった海は破壊されたはずである。それ以前に生命が海

で生まれたとしても、生き残れなかったかもしれない。

しかし、海についての証拠が38億年前までなので、これ

より古い海についての推定はできない。

3 地殻の形成

地殻の存在が確認されているのは、地球型惑星と衛星

である。固体表面が観測できない木星型惑星は地殻の存

在は不明である。

惑星内部の熱源は定かではないが、惑星初期は高温で

あったと考えられている。惑星表面は珪酸塩鉱物が溶け

るほど高温のマグマ・オーシャンになっていたと推定さ

れる。

マグマ・オーシャンが、天体のどの程度を占め、どれ

だけの期間存在したのか、またすべての地球型惑星に

あったかどうかもわかっていない。しかし、地質学的根

拠から地球と月ではマグマ・オーシャンが存在したと考

えられている。また、慣性モーメンは、水星（0.33）、金

星（0.33）、地球（0.3308）、火星（0.366）、月 Co目3901)

のいずれも 0.4より小さい。地球型惑星は、中心部分に

重いものがあるような化学分化を起こしていることは明

かである。このような化学分化が、マグマ・オーシャン

に由来するものであれば、地球型惑星はすべてマグマ・

オーシャンがあったことになる。しかし、化学分化がマ

グマ・オーシャンに由来するものかどうかはまだ決着し

てない。

地球の材料物質が均質に集積するのではなく、不均質

に集積したとすると、マグマ・オーシャンがなくても、惑

星規模の化学分化をつくることは可能である。不均質集

積モデルでは、金属の材料物質が最初集積し、惑星の核

を形成し、その周りに珪酸塩質の岩石が集積しマントル

となったと考えるものである。不均質集積モデルは存在

するが、現在は均質集積モデルが有力である。そしてマ

グマ・オーシャンで化学分化を起こしたことになる。

マグマ・オーシャンでは、表面から冷えていく。する

と、結晶の晶出が起こる。マグマ・オーシャンの物理化

学的条件が不明なので、どのような結品がどのような順

番で晶出するかは、よくわからない。月の場合は、斜長

石が晶出している。斜長石の比重はマグマより軽く表面

に浮き、月の高地を作ったと考えられる。地球にも斜長

岩はあるが、月のものとは違いアノーサイト

Canorthosite）成分に富む斜長岩からできている。月では、

後に活動した玄武岩の海が 17%を覆うが、その他は斜

長岩がおおっている。海は 42億～ 31億年前頃に微惑

星の激しい衝突によって形成された（小出， 1997）。その

ため、その前に存在していた斜長岩の地殻が破壊された

と考えられる。そして今も、斜長岩と玄武岩の地殻とし

て残る。地球でも、月の高地をつくっていた斜長岩が形

成されたかどうかは不明である。

金星や火星の惑星探査や慣石の情報から、玄武岩質の

地殻があると推定されている（小出・山下， 1996b）。た

だし、金星には酸性岩の地殻もあるらしい。いずれにし

ても、現在残っている斜長岩の地殻は月だけである。月

固有の層なのか、他の天体にも初期には存在したのかは

不明である。

玄武岩質にしても斜長岩質にしても、地殻ができると

いうことは、マグマ・オーシャン内で化学分化が起こっ

たことを示す。マグマ・オーシャン内では、核成分が沈

み、地殻成分が浮いて分離したことになる。原始マント

ルは、 Cコンドライト質物質から核成分と地殻成分が抜

けて残澄となる。核物質は FeとFeに親和性のある親鉄

元素類が挙動をともにしたはずである。地殻が玄武岩質

のものであれば、原始マントルは、比較的インコンパ

ティブル元素（incompatibleelements）に富んだ（enrich)

組成となることが予想される。 一方、斜長岩質の地殻が

あったとすると、インコンパティブル元素は地殻に濃集

し、原始マントルは枯渇（depleted）した組成になるはず

である。

定性的には以上のような推定ができるが、定量的には議

論されていない。いずれの場合にしても、天体が層構造を

作った時点で、材料物質の化学組成からは変化し、層毎に

相互作用が続く限り各層の化学組成は変化していく。

4 マントルの形成

マントルは、地球型惑星内では、体積も質量が多く主

要構成成分となる。始源的慣石を材料物質とすると、金

属鉄や FeSが脱けて核を作り、揮発性成分が脱けて大気
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と海洋を作り、インコパティブル元素に富んだ珪酸塩が

脱けて地殻をつくったと考えられる。核は地球型惑星で

は多くの体積と質量を持つため、核を作ったFeとそれに

伴われる親鉄元素は、核に濃集していると考えられる。

大気海洋では揮発性成分が濃集している。天体での地殻

の占める割合は少ないため、インコンパティブル元素の

枯渇はマントル全体に及んでいないかもしれない。それ

に、地殻はプレート・テクトニクスによって循環してい

るためマントルの化学組成はインコンパティブル元素に

富んだ部分も多いと考えられている。

マントルは、地殻のリサイクルと時間の経過によって

いつかの端成分マントルが形成されたと考えられる。

端成分マントルは、 6つぐらいが識別されている（小

出，1992）。 depletedMORB Mantle (DMMと略される）

と呼ばれる枯渇した端成分マントルはMORB の供給源

と考えられている。高い 23su;204Pb比を持つ high μ, 

CHIMU）は特異なホット・スポットの Mt.Helenaや

Tub nailの火山に産する。 enrichedMantle (EM）は、同

位体的に enrichしたマントルで、リサイクルした地殻を

起源とすると考えられている。 EMには s1sr/86Sr比の低

いEMIと高い EMIIに区分される。EMIはWalvisridge 

やSamoa、Kerguelenのホット・スポット火山に産し、 EM

Hはキンパーライトの起源物質と考えられる。材料物質

から一番変化が少ない prevalentmantle (PREMA）と呼ば

れる端成分がある。 PREM A は、大陸洪水玄武岩

(continental flood basalt）として大量の火山岩として産する。

このようなマントル端成分の形成は、マントル自身の

進化によって形成されている。マントルは、端成分同士

の混合と時間効率による変化、成分の分化や端成分を加

味された複合的なものとして起こっている（小出，

1992）。

5 核の形成

核は、磁場の存在や慣性モーメント、太陽系の化学組

成、聞石などから、 Feを主としたものあるいはHの金

属化したものであると考えられる。地球型惑星ではFeを

主とし、木星と土星は Hの金属化したもの、天王星と

海王星は氷と岩石の混合物であると考えられる。

ここでは、実体の比較的良くわかっている地球の核に

ついて述べる。

Feの融点は 1,800Kで、珪酸塩鉱物の融点 900～

1,300Kに比べて、はるかに高い。珪酸塩メルトから Fe

メルトが分離するというメカニズムを考えなければなら

ない。Feメルトが珪酸塩メルトと分離する液不混和状態

を作らなければならない。このようなメカニズムはあっ

たとしても複雑であろう。Feは聞石にはたくさん含まれ

ている成分ではあるが、溶融温度と分離過程の点で問題

がある。

隈石の中にたくさん含まれる成分で硫化鉄（FeS）は、

珪酸塩鉱物と比べても、融点が低く（1,194K）、 比重も

大きい（4.84g/cm＇）。 FeSメルトを想定すれば、珪酸塩

鉱物が溶けるほど温度が上昇せず、 FeSメルトだけがで

き、沈んでいったと考えればよい。FeSメルトが形成さ

れるとすると、 FeSから F巴と Sに分離する過程を考え

なければならない。高混高圧におけるこのような過程は

まだ調べられていないため、実際起こりうるかどうかも

不明である。

MORBのPb同位体組成から得られるモデル年代は、

大西洋の MOREは44.4億年前、太平洋は 44.3億年前、

インド洋は 44.8億年前である。平均で 44.5億年前が

MORBから得られる。 MORBの44.5億年前という年代

は、地球が PbとUの再配分をおこなった時期を示して

いる。大規模な PbとUの再配分とは、地球規模の化学

分化、つまり地球の核形成の時期と考えられる。 44.5億

年前に地球内部で核の分化が起こったと推定される

(Allegre et al., 1995）。

V 111 さいごに

地球の歴史を決定付ける時代である冥王代は、実はほ

とんと、わかっていない。冥王代の現状は、暗い閣の中で

ある。地質学的定義の中にのみ存在するだけのリアリ

ティのない時代のように見える。しかし、本稿でまとめ

たように、技術と調査の進展によって、まったく暗閣の

中にあるような冥王代も、少しづっ明かりが見え始めて

きた。帰納的手法として地球物質からは、正確な年代決

定による冥王代の物質の発見とそこからの各種の地質現

象の解読がおこなえるようになってきた。また、同じく

帰納法的手法だが、地球外の証拠である関石や惑星探査

の結果から地球の形成にまつわる情報が増加しているこ

とである。一方、演繕的手法として計算機によるシミュ

レーションによって、太陽系あるいは地球形成のプロセ

スが解明されてきた。以上のような成果は、今後ますま

す冥王代がリアリティを持つ時代となっていくであろう。
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地球は約45.6億年前に形成された。 38億年前以降の地質学的証拠はたくさん得ることができる。しかし、45.6

億から 38億年前の聞の証拠はない。このような時期を冥王代と呼ぶ。冥王代の定義は、地質学的証拠のない時

代である。本論文では、冥王代への帰納的と演緯的アブローチを試みた。帰納的アプローチとして地球内部と

地球外からの推定をおこなった。演繰的アフローチとしてコンビューターシミュレーションや岩石やマグマの

高温高圧実験によって導き出された法則や規則、傾向、系統的変化などから推定をおこなった。
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