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� 質点としての地球：公転

１年生の物理学１で学習した古典力学（質点・剛体の力学）を地球に当てはめて考えてみよう。地球は太陽

の周りをケプラー運動している。

� ケプラーの第一法則：惑星は太陽を焦点のひとつとする楕円軌道を描く
� ケプラーの第二法則：惑星の太陽のまわりの面積速度は時間にかかわらず一定である
� ケプラーの第三法則：惑星の周期の二乗は長半径の三乗に比例する

惑星がどのようなケプラー運動をしているのかは六つのケプラー要素で決められる。軌道面は二つの角度、

昇交点黄経 � ��������	
 �� ��
�	��� ��	
�と軌道傾斜角 � �������������で決まる。軌道面の上に軌道がのって

いるのだが、その近日点（太陽に近づく点）の向きは近日点引数 � ������
�� �� �
���
��
��で与えられる（�

の代わりに近日点黄経 ��で与えてもよい）。また軌道である楕円の大きさは軌道長半径 � �
�������� ����で、

楕円の形は離心率 � �
��
���������で記述される。最後に時刻と惑星の軌道上の位置を関係付けるため、適当に

定めた日時（元期 
����）に惑星が近日点からどれだけ離れていたかを元期平均近点離角 �� ��
�� ��������

で与える。
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図 �� 基準面に対する軌道面を規定する二つの角度 �と �。軌道面のなかでは角度 �が楕円の向きを規定する。

基準面として黄道面（地球の軌道面）をとることがあるが、その場合地球の軌道傾斜角 �は当然ゼロになる。

実際には中心天体（公転の場合は太陽）以外の天体による引力や、太陽輻射圧、中心天体の重力の非球対称

成分などのせいで軌道が摂動を受け、ケプラー要素の値が少しずつ変化する。しかしながら、地球を始めとす

る主要な惑星のケプラー要素は、数十億年の時間スケールでかなり安定であったと考えられている。地球の公

転軌道の離心率はおよそ十万年周期でわずかに増減しているが、それによって微妙に変化する太陽からのエネ

ルギーの変化が地球システムに作用して氷期、間氷期の繰り返しが生じる。
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� 剛体としての地球：地球惑星の慣性モーメントと自転

物体を「持った」ときの重さが質量、慣性モーメントは物体を「回す」ときの重さである。質点毎の質量 �

と回転軸からの距離 �の二乗の和が慣性モーメント � になる。
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地球・月惑星のダイナミクスを理解するためには、質量に加えて慣性モーメントの理解が重要である。

��� 慣性モーメントの物理的意味

質点の運動に関する方程式（運動方程式）で質量 �が果たす役割を、剛体の回転に関する方程式の中で果た

すのが慣性モーメント � である。速度 �に相当する角速度を �とすると

� 運動量 �� 角運動量 ��

� 運動方程式 	 � ��� 剛体の回転の方程式 
 � � ��

ここで 	 は力、
は剛体に働くトルク（回転させる作用：偶力）である。

� 運動エネルギー �

�
��� 回転のエネルギー �

�
���

��� 慣性モーメントの求め方

球の慣性モーメントを求める。またその準備として様々な回転対称の物体の慣性モーメントを求める。

����� 半径 �の細い輪

質量 � の輪全体が軸から �の距離にあるから、　　

�� � ���

�軸方向に薄い物体では ��� � ��� � ��� だから　 �� � �� � �� となる。したがって
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図 �� 半径 �で質量 � の輪の慣性モーメントを考える。
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����� 半径 �の薄い円盤

上で求めた細い輪の慣性モーメントを利用して円盤の慣性モーメントを求める。半径 � の微小な輪の慣性

モーメント �� � �� � �����を積分する。
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図 �� 半径 �で質量 � の円盤の慣性モーメントを考える。

����� 半径 �の薄い球殻
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���� も同様だから　
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図 �� 半径 �で質量 � の中空の球殻の慣性モーメントを考える。

����� 半径 �の一様な球、球殻からの積分
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���� � � ��������は密度�

だから

�� �

� �

�

�

�
�������� �

 

�!
���� �

�

!
��� �� �

�

�
�����

�



����� 半径 �の一様な球、直接積分

極座標 ��� �� ��を用いて直接体積積分で一様球の慣性モーメントを求めることもできる。�
�
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��� 慣性モーメントと地球惑星の内部構造

天体の慣性モーメントを ��� で割ったものが、その天体内部における中心への質量集中度の指標となる。

地球の場合この係数はおよそ "���となり、"��より有意に小さい。これは密度の大きい金属でできた中心核が

地球半径の半分を占めていることを反映している。一方月の慣性モーメントは約 "��#�� � "�"""�で、小さい

ながら金属核のある可能性を示唆する。木星の四大衛星（ガリレオ衛星）は木星に近い方から、イオ "��$ 、

エウロパ "���"、ガニメデ "���"!、カリスト "��"%と、内側の三衛星が中心核を持つのに比べて最も外側のカ

リストのみ一様な内部構造を持つことを示す。これは木星の潮汐加熱による内部の分化が内側の三衛星にまで

しか及ばなかったことを意味する。
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図 !� 半径 �で質量 �の球の慣性モーメントの内部構造による違い。中空なら ��	�����、均質なら ��	!����、

内部が分化しており中心により密度の高い中心核が形成されているとその係数は �	!より小さくなる。

��� 慣性モーメントの計測

�� ��� をそれぞれ �軸、�軸、�軸周りの慣性モーメントとすると
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となる。地球のような回転楕円体の場合 � � � 
 � となる。
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図 %� 地球のような回転楕円体の場合 �軸まわりの慣性モーメント � が他の軸の周りのそれより大きくなる。
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天体の慣性モーメントは間接的に求められる。地球の回転変動のうち、歳差章動の周期やチャンドラー運動

の周期は、慣性モーメントの軸ごとの違いを表す力学的扁平率 �に依存する。今、� � �とすると �は

� �
� � �

�

で表され、この値は地球の回転変動から知ることができる。一方重力でみた地球の扁平さを示す指標である ��

は、
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で定義され、その天体を周回する衛星の軌道進化から知ることができる。����� と �� の定義から

� � �� � ��	�

���
� ��

となるが、� � �の場合は

�� �
� � �

���

となる。したがって、天体を周回する衛星の軌道変化から決定した �� を、地球回転変動から求めた �で割る

と慣性モーメントが求められる。すなわち
��
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地球や月の慣性モーメントはこうして求められたものである。適当な成層構造を仮定すると �� のみから慣性

モーメントを推測することも可能である。ガリレオ衛星の慣性モーメントは衛星のフライバイに伴って計測し

た �� のみから推定したものである。

� 極運動の力学

地球の自転軸は空間に固定されていないため、軸そのものが空間を移動する。ここでは前章で定義した慣性

モーメント �を三次元のテンソル、角速度 �を三次元化のベクトルと考える。�は軸を慣性主軸に一致させる

と非対角成分をゼロとすることができ、
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と表せる。�� ��� はそれぞれ �� �� �軸周りの慣性モーメントである。角運動量ベクトル �は
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と表される。慣性系における回転の方程式は � � �� であるが、回転する物体に固定した座標では見かけ上の

項が生じ（質点の運動を加速度運動する座標で記述するときに生じる慣性力に相当する）、� � �� � � ��の
形になる。これを成分毎に記述すると


� � � ��� � �� �������
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!




� � � ��� � �� � ������

外力トルク �がゼロとすると
� ��� � �� � ������

� ��� � �� � ������

地球の場合 � � � � �（赤道部分が張り出している）として �を �で置き換えると、

� ��� � �� � ������

� ��� � �� � ������

とかける。さらに �� は一定となるが、それを �とする（自転の角速度、��時間で ��）。上記の方程式は次の

ようになる。
��� � �����

��� � ����

ただし �は力学的扁平率で、� � �� � ��	�である。この解は、最初の式を時間微分してあとの式に代入して

得られる。
�� � � ������ � ��

�� � � ������ � ��

地球では � & � � "���%"#� & "���!"�#であり、� � �	�"%となる。極運動の角速度 ��は地球の自転角速度 �

の �倍であるため、極運動の周期は約 �"%日（オイラー周期）となる。実際の極運動周期（チャンドラー周

期）は ��$日。この周期の差には様々な要因が働いているが、最大のものは移動した極位置に合わせて地球が

赤道の膨らみを再調整する作用（極潮汐）のため、実質的な �が小さくなるためである。
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図 $� 最近の地球の極運動（国際地球回転・基準座標系サービスによる）。角度にしてゼロ点数秒角の１４ヶ月

周期の極運動が顕著である。
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� 地球の回転速度変動

自転速度の変動を支配する原理は地球の自転角運動量 ����の保存である。地球の形状の変化に伴う � の時

間変化によって �が変動する。これは長周期の潮汐にともなうものが知られている。大気、海洋、流体核な

どからなる地球の各部分が差動回転するために、我々が乗る固体地球の回転角速度が変動することもある。季

節変動やより短周期の不規則な変動の原因の多くは、大気と固体地球の角運動量の交換によるものである。

気象学的に測った大気角運動量の変動と測地学的に測った自転速度変動は良く相関するが、その相関係数か

ら流体核とマントルの結合状態に関する情報が得られる。地球中心核の半径を地球半径の半分、核の密度をマ

ントル密度の倍として、固体地球の慣性モーメントのうち核の慣性モーメントが占める割合を見積もってみ

る。マントルと核の体積比を $：�、核の密度をマントルの倍とすると、マントルと核の質量比は $：�とな

る。既に導出した均質球の慣性モーメントの公式を用いると慣性モーメントの比は ��：�となる。すなわち

核とマントルが結合している場合と非結合の場合で大気と固体地球の角運動量変動の比例係数が �	�!ほど異

なることが予測される。コアマントル非結合の上限のタイムスケールをスピンアップタイムと呼ぶが、地球回

転の観測によるとこれは一年より長い。
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図  � 最近の地球の一日の長さ �'
��������	��& '()�の変化（国際地球回転・基準座標系サービスによる）。

地球ー月系の角運動量の保存を仮定して、それぞれの自転と公転の角速度の進化を考える。

���� � ���
�

��� �一定

Iω

r
M

n

図 #� 地球�月系の角運動量。地球の慣性モーメントを � とすると地球の自転角運動量は ��である。月の公転

の角運動量は、地球を回転中心とした月の慣性モーメントが ��� であるから ����となる。

ただし � は慣性モーメント、�は天体の質量、�と �はそれぞれ自転と公転の角速度をあらわす。添え字の

�と �は地球と月をあらわすものとする。上式の ���
�
� は、月を質点と考えたときの地球の周りの慣性モーメ

ントである。月は巨大衝突で生じたかけらがロシュ半径（６章に登場）のすぐ外側、軌道半径約二万キロのと
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ころに生成されるとする。月の軌道半径と公転周期はケプラーの第三法則によると ����
�
� � ��� であるから、

上の式は
���� � ��

�
����� �一定

と書き直すことができる。月が誕生したころの地球自転角速度と月の軌道半径をそれぞれ ��

� および ��� とあ

らわすと、
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ここで �� を "��������地球半径��、��� を ��## � �"��、�� と ��� をそれぞれ � 万キロおよび �万キロとお

くと、�� ���

� はおよそ ��� �"��となる。現在の角速度 �� が ��	��� � %"� %"� � "�$�� �"��であるから ��

�

は �� のおよそ５倍、すなわち月生成当時の一日の長さは約５時間であったと思われる。

� 流体としての地球：地球の形

赤道部分が外に張り出した地球の形は半径が緯度によらず一定の球に、次数 �の球関数 ������ ��を用いて

表される微小な緯度に依存する成分が足し合わさったものと考えられる。

������ �� �
� ��� � � �

�

ただし �は緯度、� � " �赤道�で ��� � ��	�となり、� � �	� �極�で ��� � �の値をとる。
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図 �"� 地球は回転楕円体の形状を示す。球と回転楕円体の中心からの距離の差は、緯度を � として次数２の

球関数 ������ ��で表すことができる。この成分が正の場合は縦長の楕円体（左、ラグビーボール型& ������


��
���	）、負の場合は横長の楕円体（右、饅頭型：�*���
 ��
���	）となる。地球を始め自転する天体の形は

後者になっている。

��� 自転する天体の静水圧平衡形状

表層物質が軽い場合 最初に、天体の質量が中心に集中しており、自転による変形が自己重力に影響を及

ぼさない場合を考える。変形した天体の形状を　 �� � �	� � ������ ��
とし、その表面上で重力ポテンシャ
ルと遠心力ポテンシャルの和が一定（緯度によらない）という条件を満たす微小量  を決める。

変形した地球表面での重力ポテンシャルは

　 �	��� �
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ここで  の高次の項は省略してある。一方地球の遠心力ポテンシャルは
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緯度依存項のみを取り出せば

��
�
���������� ��

となる �実際の値を代入して地表の重力で割ると ��%!+�の赤道の持ち上がりに相当�。�	��� � �
���������の

緯度依存成分は
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であり、これがゼロになる必要があるから、
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ただし �は密度である。

一様な密度を持つ天体 一様な密度を持つ天体の静水圧平衡の形を求める。変形した天体の形状を前回同

様　 �� � �	� � ������ ��
 とする。遠心力ポテンシャルによって持ち上がった赤道部分も質量を持つため、
質量の再分配に伴う重力変化を考慮する必要がある。その上で変形した天体表面上で重力ポテンシャルと遠心

力ポテンシャルの和が一定になる条件を満たす微小量  を決める。

変形した天体表面での重力ポテンシャルは,
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ここで  の高次の項は省略してある。一方地球の遠心力ポテンシャルは前回と同じく
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であり、緯度依存項は

��
�
���������� ��

となる。�	��� ��
���������の緯度依存成分

��
!

��

�
������ �� �

�

�
���������� ��

がゼロになる必要があるから、
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 �
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と、前回の ��!倍になる。ただし �は密度である。��� の値は極 ����と赤道 ��	��では �	�の差をもつので、

扁平率 � は、

� � � � �

�
�

�

�


となる。地球（実際は成層構造しているが均一と仮定する）にあてはめて � � ��	��� � %" � %"�、� �

%�%$�% � �"���、� � %�$ � �"�、� � !�#$� � �"�� を代入してみると、 � は約 �	��"となる。実際の � はお

#



よそ �	�# である。生まれたての地球の自転角速度が現在の �倍と仮定すると扁平率はその二乗の �%倍であ

る。一見して楕円体と判別できる程度であったに違いない。

,地形の球関数展開係数 ��������と重力の係数 ����� ���の関係

����又は � ��� �
�

�� � �

�
�����

��

�
����又は ����

木星の扁平率 質量は地球の ��$倍、角速度は ���倍、半径は ����倍とすると扁平率は �%倍の � "����

約 �	#�になるはず。実際の木星の扁平率は "�"%!。地球、木星のいずれでも現実の扁平率が小さくなるのは密

度が成層構造をしているため（表層物質が平均密度より軽いため）である（その場合,の中の ����� が小さく

なる）。

��� 地球のつぶれ具合を現す量のいろいろ

� 離心率 � � �
�
�� � ��	�（地球の形状には用いられない）

� 扁平率 � � � �� � ��	�

� 力学的扁平率 �　 � � �� � ��	� � �	�"%

� 形の力学係数 �� �� � ���� � �� � ��	��� � ��" � � �"�� � �	#��

従って質量の中心への集中度を示す慣性モーメントの係数は �� と �を組み合わせて求められる。　

�

���
�
��

�
� "���

�� は地球を周回する衛星の軌道進化（昇交点経度の変化率）から、また �は地球の回転変動から計測でき

る。同様の議論を月に当てはめると慣性モーメントの係数は "��#�� � "�"""�となりわずかではあるが質量の

中心への集中（中心核の存在）を示唆する。

� 弾性体としての地球：地球潮汐

太陽や月の引力の空間的な不均一（太陽や月に近い側で大きく反対側で小さい）は潮汐力として地球を変形

させる。潮汐力（潮汐ポテンシャル）に対する固体地球のレスポンスの大きさは地球の弾性的な性質を反映す

る。例えば月の方向と �の角度にある地表の点における月の潮汐力ポテンシャル ����� は

����� �
�������

�

��
������ ��

ただし、�と �はそれぞれ地球ー月間の距離、および地球の半径であり、� � �と仮定して高次項を無視して

ある �この式の導出はやや高度�。地球の形の議論では緯度を �としたため、球関数の引数は �� �であったが、

ここでは �として月の天頂角（真上と月の方向のなす角度）をとっているため �� �になっている（地球の形

の議論でも緯度の代りに余緯度を用いると同様の表現になる）。

�"
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図 ��� 月が地球に及ぼす潮汐力。�と �はそれぞれ地球ー月の距離および地球の半径、����� は月の質量であ

る。月の天頂角を �で表す。矢印で示す潮汐力の水平、鉛直成分をそれぞれ ��  とする。

地球天頂向きの力  と水平線向きの力 � は、
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��
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����� の最大値を求めてみよう。� � %�%$�% � �"���、����� � "�"��� � !�#$� � �"��、� � %�$ � �"�、

� � � ��"" � �"� を代入すると、����� の最大値は ��!� �� �� となり、それによる上下移動は重力加速度 �で

割って "��% �となる。

��� 分潮

潮汐の様々な周波数成分を分潮と呼ぶ。月の起潮力による半日周期の �� 分潮、太陽の起潮力による � � 分

潮はそれぞれ ��時間 �!分、��時間の周期を持つ。両者の周期の差はおよそ一週間で半周期 ����日�、二週間

で一周期分となる。そのため大潮、小潮が一週間交代で訪れる。そのほかに太陽や月の軌道面（黄道面と白道

面）と地球の赤道面が一致していないことによる一日周期の分潮 �!�� �� 等�、半月周期や半年周期の長周期潮

などがある。

月に関して、半日周期潮、日周潮、および長周期潮の発生を数式で示す。�����の式の二次の球関数 ������ ��

に含まれる天頂角 �は、観測点の緯度 �、経度 �、月の時角 "、赤緯 Æと

�� � � ��� �� Æ � ��� �� Æ ��"

の関係にある。赤緯は月が地球の赤道面と成す角度、時角 ����� ����
�は観測点を含む子午面と月を含む子午

面の成す角度である。これを ������ ��に代入すると

����� �
�������
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�
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と書ける。括弧内の第一項は " を含まず、地球の自転に無関係に月の赤緯の変化に伴ってゆっくり変化する。

これが長周期潮である。��" を含む第二項が日周潮、�� �" を含む第三項が半日周期潮をあらわす。これら

は二次の球関数 ��������、������ �� � ��	�� �� ��、������ �� � � ��� �を用いると
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と表すことができ、長周期潮、日周潮、半日周潮による地球の変形が、それぞれ -����� �

���� 
�������な変

形に対応することがわかる。

Zonal Tesseral Sectorial

図 ��� 潮汐力による三種類の変形。左から長周期潮、日周潮、半日周潮に相当する -����� �

���� 
�������な

潮汐変形を示す。上の式でいえば ��������、�������� ��"、������ �� �� �" のパターンを示したもので、

色の濃い部分と薄い部分が隆起または沈降する。日周潮は、潮汐力を及ぼす天体が赤道面からずれている（Æ

がゼロでない）ことによって生じる。半日周潮汐が一日に二度生じる潮の干満に相当する。

δ

図 ��� 潮汐力を及ぼす天体の赤緯 �Æ�がゼロのときは日周潮は生じない（左）。天体が赤道面からずれている

場合 �Æ � "�一日周期の潮汐が生じる（右）。

��� 同期自転天体の形状

中心天体による潮汐力が強い場合、公転（角速度 �）周期と自転（角速度 �）周期が一致する同期自転を行

う場合がしばしばある。月や、木星の四大衛星（ガリレオ衛星）などである。月において地球がおよぼす潮汐

ポテンシャル ����� と月自体の自転による遠心力ポテンシャル �
������ を比較する。

a=b>c a>b=c

φ
θ

z z

xx

y y

図 ��� 同期自転天体に働く遠心力（左）と潮汐力（右）のポテンシャル

��



　 ����� �
���
���

�

��
��������

�
������ � ��
�
���������� ��

前者にケプラーの第三法則による �� � ���� を代入すると

����� � ������������

従って ����� と �
������ の振幅比は � & �という尽数関係になる。そのため中心天体の方向、赤道面内で中心天

体の方向と直交する方向、極方向の張り出しが $ & �� & �!という単純な比を示す三軸不等の楕円体になる。
ただし月の場合、静水圧平衡を仮定したときの扁平さに比べて現実の扁平さは二桁ほど大きく、かつて地球と

月の距離が近かった（潮汐力が今より強かった）時代の記憶を留めている。

��� ラブ数：固体地球の潮汐への応答

既知の起潮力ポテンシャルに対する地球惑星の応答の大きさを表すラブ数 �#� ��、志田数 �$�は地球惑星の硬

さの指標となる。# は起潮力ポテンシャル � に対して、固体地球の変形によって二次的な等ポテンシャル面

の変形が起こる割合を示す。等ポテンシャル面である海面の盛り上がりは、その分を考慮して �� � #��	�と

なる。�は起潮力ポテンシャルに対して固体地球が鉛直に変位する割合である。たとえば験潮儀が固定されて

いる固体地球は ��	�だけ鉛直に動くため、実際に潮汐による「海面高の変化」として験潮で観測されるのは

�� � # � ���	�である。

(1+k)U/g

hU/g

図 �!� 潮汐力ポテンシャル � に対して、海水は �� � #��	�だけ、固体地球は ��	�だけ上下に変位する。陸

地に立ってみた海洋潮汐の振幅は差し引き �� � # � ���	�になる。

$は起潮力ポテンシャルに対して固体地球が水平に変位する割合を示すもので、緯度方向および経度方向の

水平変位がそれぞれ �$	����	��、�$	� �� ����	��であらわされる。潮汐による重力変化や伸縮変化等は異な

るラブ数と志田数の組み合わせから成る係数がかかっているので、これらを組み合わせてラブ数等の値を求め

ることができる。

� 験潮所における潮汐振幅　 �	� �� � # � ��

� 衛星の軌道の摂動　　 ����	� � ���	��
��#�

� 重力の潮汐　 ��	� �� � �	�# � ��

�第一項& ��	�� � ��	��第二項& �#�	�� � ��#�	��
第三項& ��

���� ���	�
��による変化 ����	�で、潮汐による地面の持ち上がりが �� � ��	��

��



両者の観測を組み合わせると #� �が求められる。一般に一様な物質（有効剛性率 �：剛性率に比例する無次元

量）でできた天体では

# �
�	�

� � �
� �

!	�

� � �

となる。従って流体（剛性率がゼロ）でできた天体の #� �はそれぞれ ��!� ��!になる。この場合、�� # � � � "

であるから、験潮による潮汐の振幅はゼロとなる。一方の剛体（剛性率無限大）天体では #� �ともにゼロにな

る。現実の天体ではそれらの中間的な値をとるが、流体核などの存在が大きく影響する。モデル計算によると

地球では #は "�� �、�は "�%�"、$は "�" �程度になる（竹内均による）。ちなみに大きな流体核を持たない月

の #は一桁小さい。またガリレオ衛星の一つであるエウロパでは、液体の海がある場合とない場合で #が一桁

異なるため、エウロパを周回する衛星の軌道変化から海の存在を知ることができる。

� 重力

地球の重力ポテンシャルは球関数を用いて下記のように展開される。

���� �� �� �
��

�

�
� �

��
���

��
���

�
�

�

��
���� ���� � � �� ���������%����

�

本来は全体にマイナスを付加すべきである（下向き重力 	
 として、	
 � ���	�� とするとマイナスをつけな
いと重力が下向きにならない）が、自明として省略されることが多い。���、� �� をストークス係数と呼ぶ。

天体のグローバルな重力場をモデル化するには、�� に加えてストークス係数のセットを与える。細かい重力

場が求められているほど高い次数の係数まで与えられる。地球では数百次、月では百数十次までの係数が求め

られている。��� は、その符号を逆にした �� として与えられることが多く、自転の遠心力による赤道の張り

出しの指標とされる。

J2 J4J3 J5

図 �%� 地球の重力ポテンシャルの非球対称成分は球関数を用いて表される。経度に依存しない成分 �-����成

分�は、次数 �の球関数 ��� の係数として、��� または符号を変えて �� 成分と呼ばれる。

重力の大きさはポテンシャル � を �で偏微分して
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となる。南北方向、東西方向の重力はそれぞれ 	� � ��	����	��と 	� � ��	� �� ����	��で求められる（等

ポテンシャル面であるジオイドでは重力は鉛直下方向きであるが地表を単純に球面とすると重力の東西や南北

成分がありえる）。

��



��� 重力異常

計測された重力値に数々の補正を施してジオイド上（平均海水面上）の重力に換算した値と、その緯度にお

ける正規重力の差を重力異状と呼ぶ。正規重力は緯度の関数で、楕円体であることの影響と自転による遠心力

の影響を加味した得られる。極と赤道で "�!.異なり、極では約 # ��� ���、赤道で約 #$ �" ���である �� ���

� � �����。補正には下記の三種類がある

� フリーエア補正　地球中心からの距離の補正
　 � � ��	�� だから　 ��	�� � ���	�したがって高さ �の地点で得られた重力値 �からジオイド上

の重力値 �� は次の補正式（およそ ��で �����の補正）で求められる。

�� � � � ���	� � � � "�"""�" %�

� 地形補正　地表の凹凸による影響の除去。いつも正の補正となる。
� ブーゲー補正　ジオイドと測定点の間の物質（空気以外）の引力の補正
　密度 �、厚さ �の平たい岩盤の引力は �����であるから、密度 ��$ ����� とすると、　

�� � � � ����� � � � "�"""�����

以上の三補正をすべて行って得られたブーゲー異常は地下構造を反映する。フリーエア補正のみ施したフリー

エア異状はアイソスタシーからのずれとして物理的な意味がある。地球上のフリーエア異状は数十 ����の桁

（ジオイド高さの凹凸で数十 �）だが、月のフリーエア異状は数百 ����と大きい。これはアイソスタシーの

働きの鈍さを反映する。

図 �$� 山の下のモホ面（地殻とマントルの境界面）が下にたわんでアイソスタシーの状態が達成される。山の

過剰な質量は、地下で軽い地殻がマントルを押しのけることによって相殺され、フリーエア重力異常はほとん

どゼロとなる。一方地下の構造を示すブーゲー異常はモホの形状を反映して負となる。

��� ロシュ半径

自転による遠心力と自己重力の比を &とすると
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これが１を越えると天体は破壊する。
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地球では ��� � �"�� ��	�となり、自転周期は ����時間、木星の場合現在の自転周期 #�#時間の約三分の一の

��#時間となる。同期自転する衛星には、さらに潮汐力が働く。惑星、衛星、軌道半径をそれぞれ ���������

とする。今、臨界状態を考えて三つの力が釣り合っているとすると、　

������

��
��

� ���� �
���

��
�

ケプラーの第三法則 ��� � ��
���

� と同期自転の仮定からくる � � �を代入すると（�は公転の角速度）
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となる。従って ��� の臨界値である /���
半径は
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惑星と衛星の密度が等しければ /���
半径は惑星半径の約 ����倍。実際には静水圧平衡のもとで変形するた

めに /���
半径は惑星半径の ���%倍まで伸びる。/���
半径の内側に入った、自己重力でのみ集合している

衛星は、潮汐力によって引き裂かれる。木星や土星の輪はそれらの半径の ����倍から ���%倍以内のところ

（/���
 -��
）にある。巨大衝突で月は /���
半径のすぐ外側に生まれた、潮汐摩擦で現在の距離まで遠ざ

かってきた。

図 � � 中心天体に近づくにつれて同期自転する衛星の表面に働く潮汐力と遠心力 �公転周期が短くなるため自

転も同期して速くなる�が大きくなる。両者の和が自己重力を超えるとその天体はばらばらになる。

� 現実的な地球：地球の弾性と粘性

弾性体は、応力 �と歪  が比例する。弾性定数を #とすると、 � �	#、

粘性流体では歪速度が応力に比例する。すなわち、� � �	�、 �は粘性を表す。両者が直列で結ばれた物体

（マックスウェル物質）が地球の粘弾性を良く説明することが知られている。両者を併せた歪速度は
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となる。これを時間で積分すると

 �

�
�

�

�
� �

�

#

と表される。したがって弾性項と粘性項が同じ大きさとなる時間 �� � �	#を境に、長い時間スケールでは粘

性項（第一項）が卓越し、短い時間スケールでは弾性項（第二項）が卓越する。�� はマックスウェル時間と

呼ばれる。アセノスフェアで #を �"��0� ��""1���、�を �"�� 0�  ��"��0��
�とすると、�� は約 �""年とな

る。したがって地質学的な時間スケールではアセノスフェアは流体と考えてよい。

図 �#� マックスウェル物質は直列に繋がれたばね（弾性体）とダッシュポット（粘性流体）で説明される。

	�� マントルの粘性

岩石の粘性は大きいため実験室での計測は一般に困難である。マントルの粘性は地球のゆっくりした変形を

観測することによって計測できる。フェノスカンジア氷床やローレンタイド氷床でが、それぞれ  �!""年前、

%�!""年前に消失した後の上昇が、地形学的、測地学的な手法で計測されている。フリーエア重力異常と将来

の隆起量は

� � � ��

�����

となり、その値はフェノスカンジア、ローレンタイド各氷床でそれぞれ ��"�、�""�である。この回復が起

こる速度でマントルの粘性を求めることができる。現在ではフェノスカンジア氷床周囲における 102観測か

ら、上部マントルが �"��0� 、下部マントルで �"��0� の値が得られている。他の方法としては地震の余効変

動、プレート境界での移動性地殻変動などから粘性が求められる。

図 �"� 氷期が終わって氷床が消失すると、アイソスタシーを回復するために固体地球のへこみがゆっくり回復

してゆく。その時定数からマントルの粘性が推定できる。

	�� マントルの密度

マントルの密度は直接計測が難しいので、地震の観測から求められた地震波速度構造から間接的に求める。

組成が一様な部分では下記の取り扱いが可能である。静水圧 'の半径 ���方向の勾配は密度を �として

'

�
� ���
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である。�は半径 �での重力加速度である。
�

�
�
�

'

'

�

であるが、体積弾性率 �*��+ ��	����( を用いると �	' � �	( であるので

�

�
� ����

��
�

(

となる。�は半径 � より内部の質量である。地震学的に求めた 0波、2波速度 �� と �� を組み合わせて様々

な深さでの �	( が求められる。さらに �	� � �����を利用すれば、マントル最上部から下に向かって数値

積分で � を求めてゆくことができる。上記の �	� を与える式を 3	���4��������の式と呼ぶ。実際には

地球全体の質量（地球を周回する衛星の軌道周期から得られる）や慣性モーメント（重力係数 �� と力学的扁

平率 �の組み合わせで得られる）や、室内実験で得られた相転移に伴う密度変化などの拘束条件を入れてマン

トル中の密度構造を求める。

	�� 粘性と熱対流

岩石の粘性は温度に敏感である。一般的に固体の粘性は融点 )� と次の関係にある。

� � �� 
��

�
�
)�

)

�
　 　 ) 
 )�

岩石を例にとって適当な値を入れると温度  "度の上昇で一桁かわる。マントル中の温度は地表付近と深部で

�"""度も異なるため、粘性率の違いは �"桁を超える。熱対流の発生の目安となるレーリー数 �（浮力の粘性

抵抗に対する比）は �*を温度差、を流体層の厚さ、�を重力加速度、�を熱膨張率、�を熱拡散率（� #	���、

#は熱伝導率、�は密度、�� は等圧比熱）、�を動粘性率（� �	�、�は粘性係数）として、

� �
���*�

��

であらわされ、これが �"""程度以上になると熱対流が生じる。マントルのレーリー数は �"�から �"�であり、

熱境界層と等温核で特徴付けられる対流を行う。温度が �%""5程度のところより浅い部分はリソスフェアと

してふるまう。そこでの熱分布は熱伝導で支配される。リソスフェアの下では熱対流が生じ、そこでの温度勾

配は断熱温度勾配（"��5�+�程度）となる。

	�� リソスフェアの厚さ

地球型天体の表面の熱境界層であるリソスフェアの厚さ（等温面までの厚さ）は表面での熱流量に反比例す

る。リソスフェア中では熱伝導が主な �
�� �����
�となる。熱伝導の法則によると熱流量 &は温度勾配（球対

称の場合半径 �の方向）と熱伝導率 #の積で表され、

& � �#�)
��

となるので、剛性を失う温度に達する深さは温度勾配、すなわち熱流量に反比例する。天体の表面の熱流量を

表面全体で積分した値は天体内部で発生する熱量に等しい。天体は均一（密度 �）で単位質量あたりの発熱量

を " とすると
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熱流量は半径に比例するため、リソスフェアの厚さは天体の半径に反比例する。すなわち小さな天体ほどリソ

スフェアが厚く、大きな天体ほどリソスフェアが薄い。地球ではおよそ �""+�であるが、火星では �""��""

+�、金星では地球並みかやや厚いとされている。天体表面のテクトニクスはリソスフェアの厚さに大きく依

存し、地球型のプレートテクトニクス、月のような動かない蓋 �������� ��	�型、金星のようなプルーム・マ

ントルオーバーターン（���*�� �
��������）型などが生じる。火星にはプレートテクトニクスがある（過去に

あった）という説があるが不明である。

図 ��� 一般に、他の条件が同じなら大きな星と小さな星を比べると大きな星のほうが表面の熱の流れが大き

く、リソスフェア（冷たく流動性を失った表面の層）が薄い。

　上記の比例関係は ���"が一定でない（金属核など）、���水の存在、���大気の温室効果による表面温度の

違い、���熱平衡のやぶれ（天体の内部が温まりつつある、または冷えつつある）、などで修正を受ける。

	�� リソスフェアの運動学

地球のリソスフェアは数枚のプレートに分かれて互いに運動している。プレートの相互運動により地表で見

られる多彩な現象を説明する考え方の体系がプレート・テクトニクスである。

����� 絶対運動

プレートは基本的に剛体的に動く。球面上の剛体の動きはある固定点の周りの回転運動として一意に記述で

きる。固定点（オイラー極）の座標を ���� ���とし、回転速度を �とすると、プレートの角速度ベクトル（オ

イラーベクトル）�が定義できて、地球の中心においた直交座標系で

� �
����������
� �� �� ����
� �� �� �� ��

� �� ��

�								

と表すことができる。任意の点 ���� ���の速度を求めるときは地球中心からその点に向かうベクトル �と �の

ベクトル積から

� � � � � � �
����������
� �� �� ����

� �� �� �� ��

� �� ��

�								

として求められる ��は地球の半径�。� � ���� ��� ���は適当な座標回転で水平速度 ����� に変換できる（�� は必

ずゼロになる）。
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図 ��� 102�全地球測位システム�で測定されたプレートの動き。

����� 相対運動

実際に地上で観測されるのはプレートの相対運動である。絶対運動は、観測から求めた相対運動からある仮

定（ホットスポット不動、あるいは全プレートの角運動量の和がゼロ等）のもとに得られる。オイラーベクト

ルには加法則が成り立ち、プレート 3とプレート 6の絶対運動のオイラーベクトルをそれぞれ ��、�� とす

ると、プレート 6を不動としたときにプレート 3のオイラーベクトル ���は

�
�� � �� ���

となる。プレート 6から見たプレート 3の回転中心（相対運動のオイラー極）と回転速度は以下のようにし

て求められる。
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	 固体地球中の波動と振動


�� 固体地球を伝わる波動：地震

����� 地震の原因

地震に関しては別途詳しい講義があるので、ここでは基本的な事柄に限定する。�"世紀前半の地震学では

中心核やモホ面が発見され、それらの深さが正確に決められるという大きな成果が得られた。通常の地震は地

球が熱対流によって冷却する過程の一環として、運動するリソスフェア間で生じる応力を断層面をはさんだ岩

盤のずれとして解放する現象である。地震は冷たく硬いリソスフェア中でのみ発生し、リソスフェアの運動単

位であるプレートの境界に沿って分布する。

����� 地震波の種類

断層のずれに伴って発生する波動が地震動であるが、震源からあらゆる方向に伝わる実体波 �*�	� 7�8
�

と異なる物質の境界面に沿って伝わる波がある。後者では地表（固体地球と大気の境界面）を伝わる表面波

������
 7�8
�が重要である。実体波には縦波（Ｐ波）と横波（Ｓ波）がある。Ｐ波では波が伝わる媒質の粒

子は伝播方向に振動し、疎密波を形成する。Ｐ波はすべての物質を伝わることができるが、気体や液体中の縦

�"



波はいわゆる音波である。Ｐ波は岩石を伝わる音なのである。一方Ｓ波は媒質の粒子は進行方向に直角に振動

する。これは形のひずみが伝わるものであり、形の変化に抵抗を示さない気体や液体中ではＳ波は生じない。

それらの速度は体積弾性率 (（体積を縮ませようとする力への抵抗の大きさ）と剛性率 �（ねじれに対する抵

抗の大きさ、流体ではゼロ）用いて
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�
( � ��	�

�
�� �

�
�

�

ここで �は媒質の密度である。一般に硬い物質（( や �が大きい）ほど、また軽い物質（�が小さい）ほど

波は速く進むことがわかる。また �� は �� より大きいため、地震が発生すると縦波が先に到着する。ちなみ

に 0は 0������（先に着く）、2は 2
���	���（二番目に着く）から来ており、震源から離れるほど、二つの波

の到着時刻の差が大きくなる。0波から地震の情報を読み取っていち早く 2波の到着を予測するのが最近我国

で実用化された地震警報である。
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図 ��� 地球内部におけるＰ波とＳ波の速度。

����� 地震波の屈折と核

地球深部に行くに従って密度は増加するが、剛性率や体積弾性率はそれ以上に増加するため、地震は速度は

大きくなる（図 ��）。しかしマントルから核になると剛性率 �がゼロになるためＰ波速度は遅くなる。地震波

は他の波動と同様に伝播速度が異なる物質の境界で屈折する。地表近くで発生して下方に向かうＰ波は屈折の

ため凹レンズを通る光のように拡がってゆく。しかし核は逆に凸レンズのように地震波の拡がりを抑える役目

を果たす。その結果Ｐ波が届かない影の領域ができる。

P

PKP
PKIKP

図 ��� 地球内部のＰ波の伝播。外核を通過する波、外核と内核の両方を通過する波はそれぞれ 050波�05950

波と呼ばれる。震源から角度でおよそ �"!度����度の所には通常のＰ波が到達しない。

��



����� 近地地震の走時とモホ面

地震波（Ｐ波）を震源から数百キロといった比較的近い場所で観測する場合を考える。このとき、横軸に震

源からの距離を、縦軸に地震波がその場所に到達するまでにかかった時間（走時）をとった「走時曲線」を描

いてみる。今、単純にＰ波速度の遅い地殻と速いマントルの二層構造を考えると、震源の比較的近くでは地殻

を通ったＰ波が最初に到達するが、ある距離を越えるとマントルを通ってきたＰ波の方が先に到着することに

なる。その距離から地殻とマントルの境界面（モホ面）までの深さを求めることができる。一般に大陸ではモ

ホ面の深さ（地殻の厚さ）は平均して �!+�程度であるが、深海底では地殻は �+�ほどまで薄くなる。

v
V

1/V

1/v

Δ

d

図 �!� 二層構造（ここでは地殻とマントルを想定）によって生じる走時曲線。�と � はそれぞれ地殻およびマ

ントル内の速度 �� 
 ��。傾きからそれらの層の速度が、二つの直線が交わる距離 �から地殻の厚さ （モホ

面の深さ）がわかる。


�� 固体地球の振動：地球自由振動

以前月や太陽の引力による固体地球の潮汐変形について学んだ。月の潮汐力は地球を月と地球を結ぶ方向に

ラグビーボールのような形 �������
 ��
���	�に引き伸ばす。その時突然月が消滅したらどうなるだろう。地

球はもとの球形に戻ろうとするだろう。しかし勢いあまって月の方向につぶれた形 ��*���
 ��
���	�になって

しまうに違いない。これらを繰り返しながら次第に球形に戻るだろう。これが固体地球の自由振動の代表的な

�� � と呼ばれる周期一時間弱の振動である。このような振動は通常は地震によって励起される。振動の原動力

である回復力は地球の弾性と重力である。地球は他にも様々な自由振動周期を持っているが、それらの周期を

調べることによって地球深部の弾性定数や密度を知ることができる。
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0T2
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図 �%� 固体地球の自由振動の代表的なモード。

地球自由振動には大きくわけて伸び縮み振動 ���
���	�� ��	
�とねじれ振動 ������	�� ��	
�があり、それ

ぞれ �� � や �)� のように表される。� や ) の後に付く数字は振動の次数で、すでに学習した球関数の次数の

��



ように地球を一周するときに何回山や谷があるかを表す。前に付くゼロは基本振動（半径方向に節をもたな

い）であることを表す。�� � は地球が形を変えずに膨張と収縮を繰り返す型の周期約 �"分の振動である。一

方 �)� は半球どうしが逆方向に回転して地球がねじれるような振動であり、周期は �!分程度である（図 �%）。

ねじれ振動の場合は振動の回復力には重力は含まれず、弾性のみである。

ここで簡単にばねとの類推で �� � の振動の周期を見積もってみよう。球形の地球の代わりに地球に外接す

る円筒（底面の半径 �、高さ ���を代役とする。一般にばねの質量を ��+��、ばね定数を #�:���とすると単振

動の周期 ) は ) � ��
�
�	#�
��となる。ばね定数 # はヤング率 + を用いると # � ���+	�� � ��+	�となる

から、円筒の平均密度を �とすると周期は ) � ���
�
�	+ となる。ヤング率として核マントル境界付近の剛性

率の ��!倍である $�!��"��0�、密度として地球の平均密度 !�!��"�+����を代入すると周期 ) は二時間弱とな

り、実際の周期の二倍程度しか違わない値が得られる。実際の地球では回復力に重力が入り、かつ地球が球形

で成層構造をしている影響もあいまって計算は格段に複雑になる。

�
 地磁気

���� 地磁気ポテンシャルの球関数による表現

地球の外部における地磁気のポテンシャル , は重力ポテンシャルと同じく調和方程式 ���, � "�を満たす

ため、同様に球関数を用いて表される。
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ここで �� �はそれぞれ緯度と経度、� が地球中心からの距離にとってある。�は地球の半径である。-��、���

は重力のストークス係数に相当するもので、ガウス係数と呼ばれる。重力ポテンシャルとの顕著な相違点は、

重力の係数が無次元であるのに対してガウス係数は磁場の単位を持つことである。また重要なのは重力の主要

項であるゼロ次の項（重力で ��	�の部分）がないかわりに重力でゼロであった一次の項が主要項となる点で

ある。これは重力が基本的に正の質量によるモノポール重力場であるのに対して、磁場が基本的に一次の球関

数で現される、2:両極のペアがつくる双極子のつくる磁場であるためである。逆に重力場でゼロ次の次がす

ぐ �� に代表される二次の項に続き、一次の項が省略されているのは、座標系の原点が一次の項がゼロになる

ように（地球の重心に一致するように）定義されているからである。

-��、-��、��� は双極子モーメントのぞれぞれ �� �� �軸成分を表す。実際には -�� が圧倒的に大きく、双極子

モーメントの方向が地軸 ��軸�におおむね一致していることを示す。なお磁場ベクトルは

� � ��,

であるが、地磁気ポテンシャルの各項から地球中心においた地軸方向の双極子である -�� のみを取りだすと、

������ �� � �� �であるから

, �
��

��
-�� �� �

となる。任意の点（地心距離 �、緯度経度 �� �）における地磁気ベクトルの鉛直成分と南北成分はそれぞれ

	
 � ��,
��

� �
��

��
-�� �� �

	� � ��,
���

� ��
�

��
-�� �� �

��



となる。なお東西成分 	� はゼロである。正磁極期では -�� は負であるから、	
 は北半球では下向き、南半

球で上向きとなる。また 	� は全球で北向きとなる。

N

S

図 �$� 地球の磁場は地球の中心に磁気双極子をおいた場合のそれで近似できる（左）。地表のある点における

地球磁場は全磁力、伏角、偏角の三要素で表現される。
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図 � � 地球の磁場の偏角（上）と伏角（下）。偏角は双極子磁場のみなら全地球でゼロ（北向き）となるはず

であるが、非双極子成分が存在するため通常ゼロ以外の値を取る �日本列島は北から西に !��"度ずれている�。

伏角は北極で #"度 �真下�、南極で�#"度 �真上�、赤道域ではゼロとなる。磁気赤道（伏角がゼロになる線）は

��



地理的な赤道とややずれていることに注意。同様に磁極（伏角が �#"度になる点、偏角のコンターが集まっ
ている）も地理的な極とは異なる。
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図 �#� 地球の磁場の全磁力。極域の全磁力は赤道域のそれのおよそ倍となる。

���� 地磁気の反転と岩石の放射年代

地磁気はこれまでに何回も反転を繰り返してきた（-�� の符号が変わる）。その歴史は火山岩の残留磁化（火

山岩が冷えて固まるときに当時の磁場の方向に獲得した熱残留磁化は極めて安定である）の向きとその岩石の

放射年代を測り、そのようなデータを数多く集めることで明らかになってきた。
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図 �"� 地球の磁場の反転の歴史（黒と白はそれぞれ現在と同じ向き、および逆向きの磁場を示す磁気）。比較

的長い磁極期（松山逆磁極期等）の間に短い磁場反転イベント �松山期の中のハラミヨイベント等�が混じる。

放射性元素 �が壊変定数 �で壊変すると、

�

�
� ���

となり、�の量は � � �� での値 �� から

�!



� � �� 
�������

で減少する。同時に壊変で生じたあらたな元素が増加してゆく。

岩石中の放射性同位体と安定同位体の比から岩石の年代が得られる。良く知られているのは ��;法で、大気

中の ��;が放射性壊変による減少と宇宙線によって窒素から生じるための増加がバランスして一定値となって

いる。生物が死亡後外部から炭素を取り込むことがなくなるため、半減期約 !$""年で ��;は最初の値から減

少してゆく。これを利用して動物の骨や木片から年代が推定できる。しかし半減期が短いため地質学的な年代

の決定には用いられない。

より半減期の長い放射壊変現象として、��5 の電子捕獲による ��3�への壊変（半減期 ���! � �"	 年）や、

�/*の �壊変による 
�2�への壊変（半減期 ��  � �"�� 年）が用いられる。5�3�法では、火成岩の生成時に

は 3�が存在しなかったという仮定から、岩石中の ��3�と ��5の比が �� � �����	���� となることを利用して年

代 � を求める（実際にはもう少しややこしい）。岩石の放射年代と残留磁化の正逆から地磁気の反転の歴史を

たどることができる。このようにして求められた地磁気逆転年代（1
�����
��� �
8
��� ���
���
�は、海底

の磁気異常から海洋底拡大の速度を推定する際に用いられる。
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図 ��� 岩石に含まれる ��5が次第に ��3�に変わってゆく。両者の比は岩石の年齢の関数となる。
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