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要旨

月は地球以外で最も調査された固体天体である. 比較的小さな天体であることや大気を持
たず風化作用が起こりにくいことから, 初期の地形地質を現在まで保持している. 従って,

月は岩石型惑星の初期進化の過程を理解するために役に立つ様々な情報を得ることのでき
る貴重な天体の一つだといえる.

本卒業論文では月の初期内部進化過程の最新の理解を得るために Hess and Parmentier

(1995)“A model for the thermal and chemical evolution of the Moon’s interior : impli-

cations for the onset of mare volcanism.”のレビューを行った. この論文は, 月の内部進
化モデルとして近年有望視されているマントル転倒モデルを初めて提唱した. マントル転
倒モデルは, 月の初期状態について広く受け入れられているマグマオーシャンモデルから
出発し, 月の海の火成活動が月形成から数億年経過してから活発に起こったことを説明す
ることを試みたものである. マグマオーシャン固化に伴って理想的に結晶分化が起こる場
合, 月の浅部ほど密度の高い物質が沈積する. そのため, 重力的に不安定となりマントル転
倒が起こる. これに伴って, 放射性熱源に富んだコアが形成すると考えられ, このコアが熱
源となることでマントル溶融が起こり, 海の火成活動が発生する. コアを熱源とするマン
トル溶融が起こるまでの時間間隔が火成活動の時間的遅れを作り出す.

その後の関連する研究によって, 火成活動開始のタイミングだけでなく, 月の表裏の地質学
的特徴の二分性についてもマントル転倒に伴う対流によって説明できる可能性があると広
く考えられるようになっている (例えば Parmentier et al., 2002). しかし, 火成活動の時間
的遅れを説明するには, IBCコアの放射性熱源濃集度が大きいことが必要であるが, これ
は二分性を説明するためには転倒する IBC層が厚い必要があることと矛盾する. よって,

現状のマントル転倒モデルにより火成活動のタイミングと, 二分性を同時に説明すること
は難しい.
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1 はじめに

1.1 背景

月は地球の衛星であり, 地球以外で最もよく調査された固体天体である. また地球と同様
に, 形成初期に分化した天体でもある. 月は比較的小さな天体であることと, 大気を持たず
風化作用が起こりにくいことから, 月の歴史の初期に形成された地形や地質を現在まで保
持している. このことから, 月は岩石型惑星の初期進化の過程を理解するために役に立つ
情報を保持している貴重な天体の一つだといえる.

1960年代には月探査が活発に行われた. 特に 1969年にアポロ 11号が月面への有人着陸に
成功し, その後アポロ 17号まで継続されたアポロ計画によって, 地震波計測など月内部の
探査が行われただけでなく, 総重量約 400kgの試料が地球に持ち帰られたことで, 月の起
源論や進化論は飛躍を遂げた. アポロ計画によって得られたデータにより, 1980年前後に
はマグマオーシャンモデル (3.1節参照)が確立された (BVSP, 1981).

また月の起源論には古くから, 捕獲説, 共成長説, 分裂説が提唱されたが, これらの説はそ
れぞれ, 月の金属コアが存在していても小さい1ことを説明できない, もしくは力学的に実
現することが困難である問題を抱えることが分かってきた. その後, 惑星集積シミュレー
ションの発展をうけて, 巨大衝突説がこれらの問題を解決する標準理論として受け入れら
れるようになった. 近年, かぐやに代表される月周回衛星らによって, 全球の地形, 重力, 化
学組成データが取得されるようになったことにより, 月の起源論や進化論は更なる修正が
求められている.

ここで, これまでの月探査によって判明している月の特徴を述べる. まず, 月の表面は高
地と海に大別される. 月表面の明るく見える領域が高地であり, 主に表面は斜長岩からな
り, 衝突クレーターが多数存在している. 一方, 暗く見える領域が海であり, 過去に流出し
た玄武岩で表面が覆われている. 月の表側と裏側2では, 海 (玄武岩)の分布が異なってお
り, 表側に海が集中して分布している. この表と裏の非対称性は月の二分性と呼ばれている
(Hood, 1986). また, 表と裏では地殻の厚さも異なっている (例えば Ishihara et al., 2009).

表側は, 裏側に比べて地殻が薄い (図 1.1, 図 1.2). また, 近年, 表面組成のマッピングに
よって表側には Thや FeOなどの液相濃集元素に富む地域が局在し, 裏側には Thや FeO

に乏しい地域等が広範囲に広がっていることも判明した (Jolliff, 2000).

また, アポロ計画によって地球に持ち帰られた試料の分析結果から, 高地の斜長岩は 44−45

億年前, 海の玄武岩は主に 29− 39億年に形成されたと推定されている (BVSP, 1981). つ
まり, 高地の斜長岩が形成した月形成完了直後に相当する時期から, 海の火成活動の開始
時期まで約 5億年の時間的遅延が存在する.

月の初期に形成された高地の中でも組成の違いが存在することから (Jolliff, 2000), 月の二

1月の慣性能率因子は 0.4に非常に近い. これは中心に金属コアが存在しない, もしくは存在しても非常に
小さいことを表している (4.1節参照)

2月は自転周期と公転周期が等しいため, 地球に対して常に同じ面を向けている. 常に地球側に向いている
面を表側, 反対側を裏側と呼ぶ.
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分性は初期の内部進化に起因していると考えられる. 近年, 月の内部進化モデルとしてマ
ントル転倒モデル (Hess and Pamentier, 1995, 以下 HP95) が有望視されている. このモ
デルは月の海の火成活動が月形成から数億年経過してから活発に起こったことを説明する
目的で提唱され, その後, 月の二分性についてもこのモデルの枠組みで説明できる可能性
が示されてきた (例えば Parmentier et al., 2002)

図 1.1: 月表面での玄武岩の分布 (黒く塗りつぶした領域)(倉本, 2008. 原図は Heiken et

al., 1991). 表側に玄武岩が集中していることが分かる.

　

図 1.2: 月周回衛星かぐやによって推定された地殻厚 (Ishihara et al., 2009). 東経 0◦を中
心として 90◦から−90◦までが月の表側. RSAT(リレー衛星中継器)/VRAD(衛星電波源)

による月重力場モデルと、LALT(レーザ高度計)による月地形モデルから得られた.

1.2 目的

本卒業論文では, HP95のレビューを行うことにより, 月の内部進化と熱史について最新の
理解を把握することを目的とする. 特に, 月の火成活動の遅延と, 表裏の二分性の形成が
この枠組みで同時に説明可能かどうか検討する. これらを通して, 月の初期進化の理解に
必要な背景知識や物理素過程について学び, 今後の研究における基礎とすることを目的と
する.
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1.3 構成

本論文ではまず, HP95 のモデルに沿って, 月の初期内部進化と熱史について理論的に記述
し (第 2章), 月の火成活動と表裏の二分性を同時に説明可能かどうか検討し, まとめと今
後の展望を述べる (第 3章). 次に, モデルの物理素過程を記述する数式の導出と, その理解
に必要な基礎知識を記述する (第 4章). 最後にHP95の全訳を掲載する (第 5章).
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2 月の初期内部進化

2.1 初期内部進化の概要

まず, HP95のモデルによる月初期内部進化のシナリオを以下に概説する. マグマオーシャ
ンが未分化な岩石コアを包む状態を初期条件として採用し, 簡単化のために金属コアの存
在を無視する. そして, この固化に伴い, 理想的に結晶分化作用が起こるとする. すると,

沈積物層が重力的に不安定になりマントル転倒が引き起こされる. このマントル転倒には
2つのモードがあり, まずかんらん石沈積物層内での内部転倒が起こり, 次に月表層の斜長
岩質地殻の下部に形成されるチタン鉄鉱に富む高密度層が月中心部まで沈み込む大規模な
内部転倒が起こる. 転倒によって放射性熱源元素に富むコアが形成され, コアからの放射
改変熱により転倒完了から数億年経過した後にマントルの溶融が始まる. 図 2.1に, マグ
マオーシャンの固化開始からマントル溶融までに起こる一連の過程を示した. 以下の節で
これらについて詳しく述べる.

図 2.1: マントル転倒モデルとその後の熱史の概要 (HP95 に基づき作成). マグマオーシャ
ンの固化開始時期を基準とした.

　

2.2 マグマオーシャンの初期化学進化

マグマオーシャンモデルでは, 月ははじめ表層数 100 km以上が完全融解しており, これが
徐々に冷却することによって大規模な結晶分化作用が起こり化学成層が生じるとする．結
晶分化の際にマグマから晶出する主な鉱物の順番は，最初にかんらん石, 次に輝石, そして
斜長石である．かんらん石と輝石はマグマよりも密度が大きいため, 月の中心部に向かっ
て沈積する. 一方, 斜長石は, マグマよりも密度が小さいために, 月の表面に向かって浮上
する (図 2.2). ここで, 月ではNaなどの揮発性成分が乏しいためにマグマが高密度となっ
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ており, 斜長石が浮上できることが一般の固体天体との違いである (倉本 2008). 表 2.1に
それぞれの鉱物の密度をあげた.

図 2.2: マグマオーシャンの結晶分化 (Taylor, 1994 に加筆)

　

表 2.1: 標準状態 (1 気圧, 25 ℃)における鉱物の密度 (HP95 と理科年表, 2010 より). か
んらん石のみ端成分を記した.

鉱物名 端成分 化学式 密度 (kg/m3)

かんらん石
ファイアライト Fe2SiO4 　 4400

フォレステライト Mg2SiO4 　 3200

輝石 [Ca,Mg,Fe]2Si2O6 3200− 3600

斜長石∗ CaAl2Si2O8 　 2750

チタン鉄鉱 FeTiO3 　 4800

∗斜長石はアノーサイト (CaAl2Si2O8)とアルバイト (NaAlSi3O8)の固溶体である. 月
には揮発性元素が少ないことから, 斜長石をアノーサイトとして扱う.

理想的に結晶分化作用が進んだ場合には, マグマオーシャンのおよそ 95％ 以上が固化し,

かんらん石沈積物層から輝石-かんらん石沈積物層まで連続する下部の層と斜長石からな
る上部の層の一部が形成された後, マグマ残液がこれらの層に挟まれる形で存在するよう
になる. このマグマ残液には液相濃集元素 (Fe,Ti等)が多く含まれている. 液相濃集元素
にはK,U等の放射性熱源元素も含まれる. これらが固化すると, チタン鉄鉱 (FeTiO3)を
含む層が形成される.

この時, かんらん石沈積物層の中でも化学成層が生じる. かんらん石はフォレステライト
(Mg2SiO4)とファイアライト (Fe2SiO4)を端成分とする固溶体であるが, フォレステライ
トの方が融点が高い. 従って, かんらん石沈積物層では, 下層ほどフォレステライト成分に
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富み, 上層ほどファイアライト成分に富むかんらん石が沈積した構造が形成される.

HP95では, 深さ 800 kmのマグマオーシャンを仮定している. この場合, 理想的に結晶分
化が起こると, 表層から順に, 厚さ 60 kmの斜長石の層 (以下斜長岩質地殻と呼ぶ), 30 km

のチタン鉄鉱に富む沈積物層 (以下 IBC層3), 比較的高密度の輝石-かんらん石層から低密
度のかんらん石層まで連続した沈積物層からなる 710 kmの層を形成する. この連続層理
の下には半径 940 kmの未分化コアが存在するものとする (図 2.3).

斜斜斜斜長岩質地殻長岩質地殻長岩質地殻長岩質地殻IBCIBCIBCIBC層層層層
連続した沈積物層連続した沈積物層連続した沈積物層連続した沈積物層上層：輝石-Feに富むかんらん石層下層：Mgに富むかんらん石層

未分化コア未分化コア未分化コア未分化コア

輝石層輝石層輝石層輝石層

図 2.3: 深さ 800 km のマグマオーシャンが理想的に結晶分化した場合の月の内部構造
(HP95より作成)．

　

2.3 不安定成層による転倒

2.3.1 マントル転倒モデル

前述した通り, マグマオーシャンの固化に伴って結晶分化作用が働くと, 斜長岩質地殻を除
いて月の表層に向かうほど液相濃集元素に富む層が形成される. これは, MgOに富んだ低
密度の層の上に FeOに富む高密度の層が成層することを意味している.

低密度の層を高密度の層が覆う構造は重力的に不安定である. これらの沈積物層が安定な
配置に向かってレイリーテイラー不安定4を起こすことにより, 高密度のマントルの上に
低密度のマントルが横たわる安定な成層構造が形成され, 同時に熱源元素の再配置が起こ
るとするモデルが, HP95によるマントル転倒5モデルである. マントルの転倒前と転倒後

3Ilmenite bearing cumulate
4レイリーテイラー不安定とは, 高密度の流体が低密度の流体の上にある場合, 重力的に不安定であるため

安定な配置に変化しようとする現象である.
5低密度のマントルと高密度のマントルがレイリーテイラー不安定によって入れ替わることを以後, マント

ル転倒あるいは単に転倒という.
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の理想的な密度分布を図 2.4に示す.

転倒完了後の内部構造を考察するために, まず転倒の際の混合を無視した理想的な場合を
考える. 月の未分化コア物質は, 沈積物層の中を浮力のつりあうところまで上昇する. そ
して, 高密度の IBC層の大部分は中心に沈み込み, 自身がコアを形成する.

転倒後の理想的な月の内部構造は, 表層から順に 60km の斜長岩質地殻, 180km のかんら
ん石沈積物層, 150km の未分化層, 800km の輝石-かんらん石沈積物層と続き, この層理の
下に半径 550km の IBCコアが位置する. 転倒後の理想的な密度分布を図 2.4に示した. マ
ントル転倒の結果形成される IBCコアには, 放射性熱源元素が多く含まれているため, コ
アの形成から時間間隔をあけて IBCコア上部のマントルが熱され溶融することが考えら
れる.

　

図 2.4: 転倒前後の密度分布 (HP95). undifferentiated と記した線が転倒前を表す.

2.3.2 マグマオーシャンの固化時間

より現実的な状況下では, マントル転倒はマグマオーシャンが完全に固化する前に起こり
始め, 下層と混合すると考えられる. ここではまず, マグマオーシャンの固化にかかる時間
について考察する. マグマオーシャンの固化にかかる時間は, 表面の固体層の厚さとその
持続性に依存する. つまり, 固体層が薄く, 持続性が低い (壊れやすい)と対流冷却が急速
にすすむため, マグマオーシャンの固化にかかる時間は短くなる. 一方固体層が厚く, 持続
性が高く (壊れにくく)なるとマグマオーシャンの上部に蓋がされる状態になるために, 固
化にかかる時間は長くなる. ここで天体表面の固体層は, 伝導によってのみ熱が輸送され
るとする.

卒業論文.tex 2011/10/28 ( 押川　智美 )



卒業論文 2 月の初期内部進化 8

ここで, マグマオーシャンが 80％ 固化した時点から斜長石が浮上するようになると仮定
する. 斜長石が浮上する以前の段階では, 表面の固体層は持続性が低く, 急速な対流冷却に
より, 数 Myr 6以内の短い時間間隔で 800 kmの厚さのマグマオーシャンから 700 kmの
厚さの沈積物層が形成される. マグマオーシャンが 80％ 以上固化し, 10 kmかそれ以上の
厚さの安定した地殻が形成され永続的に存在するようになると, 残り 100 kmは 100 Myr

の時間をかけて固化する. この 100 kmの層は, 固化すると約 40 kmの斜長岩質地殻 (さら
に時間が経過すると 20 kmのMgスーツ深成岩が付加すると仮定する)と 60 kmの FeO

に富む輝石沈積物層に分化する. 輝石沈積物層の上部 20 kmは IBC層である.

2.3.3 かんらん石沈積物および輝石-かんらん石沈積物層内の内部転倒

HP95の提唱するマントル転倒には 2つのモードがある. 高密度の IBC層の沈降によって
もたらされる斜長岩質地殻を除いた月内部全体にわたって起こる大規模な内部転倒と, IBC

層の下にあるかんらん石沈積物層の内部に起こる内部転倒である.

この 2つのモードのうち, 初期に形成するかんらん石沈積物層内で起こる内部転倒がまず
先に起こると考える. かんらん石層および輝石-かんらん石層内では上層ほど密度の高い
Feに富むかんらん石および輝石が沈積するため, 重力的に不安定になり, 転倒が起こる. こ
の内部転倒にかかる時間スケール tは, 粘性率一定の流体の密度が深さと共に直線的に変
化する流体層におけるレイリーテイラー不安定の成長時間から見積もることができる.

t =
4π2µ

∆ρgd
(2.3.1)

λ = 2d (2.3.2)

ここで dは層の厚さ, ∆ρは最上部と最下部の密度差, µは粘性率, λは不安定性の卓越波
長, gは重力加速度である. ∆ρ = 120 kg/m3, µ = 1019 Pa s, d = 7× 105 m の場合, 転倒
にかかる時間スケールは約 0.1 Myr である.

この時間スケールは, 前述したかんらん石沈積物および輝石-かんらん石沈積物層の上層に
存在するマグマ残渣層が固化しきるのに必要な時間 100 Myr よりも非常に短いことが分
かる. 従って, かんらん石沈積物および輝石-かんらん石沈積物層の転倒は, マグマオーシャ
ンが完全に固化するよりも先に完了すると結論できる. かんらん石沈積物層の転倒完了後
の化学成層の強さは, 固体層と液体層の分離の効率や, 転倒運動の際の鉛直混合の程度に
よると考えられる. そのため, 後の考察では転倒終了後の化学成層の強さはパラメータと
する.

2.3.4 チタン鉄鉱を含む大規模な内部転倒

かんらん石沈積物および輝石-かんらん石沈積物層の形成に引き続き起こるチタン鉄鉱を含
む高密度の沈積物層 (IBC層)の形成は比較的長い時間をかけて起こるため, 層が成長しき

6106 yr = 1 Myr (100 万年), 109 yr = 1 Gyr (10 億年)
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る前に IBC沈積物の沈降が始めると予想される. その際には比較的サイズの小さな, IBC

層の物質からなる沈降ダイアピルが形成され, これが下層のマントルに分散混合すること
が考えられる. このようなことが実際に起こるのか, 以下で考察する.

IBC層の転倒にかかるタイムスケールはレイリーテイラー不安定の成長時間とダイアピル
の沈降時間に律速される. まず, IBC層のレイリーテイラー不安定の成長時間と卓越波長
λは次式で表される

t =
6.5µ

2/3
2 µ

1/3
1

∆ρgh
(2.3.3)

λ = 2.9h

(
µ2
µ1

)1/3

　 (2.3.4)

ここで, µ1と µ2はそれぞれ IBC層とその下にある沈積物層の粘性率であり, µ1 ≪ µ2を
仮定している. ∆ρはこれらの間の密度差, hは不安定を起こす層の厚さ, gは考えている
深さにおける重力加速度である.

不安定を起こす IBC層の厚さ hは, IBC層の厚くなる割合 ḣ/hとダイアピル形成によっ
て IBC層が薄くなる割合が等しいと仮定して得られる. ここで, ḣは層の固化速度である.

また, ダイアピル形成によって IBC層が薄くなる割合は, レイリーテイラー不安定の成長
時間の逆数によって決定されるとする. よって

h

ḣ
≈ 6.5µ

2/3
2 µ

1/3
1

∆ρgh

h ≈

(
6.5µ

2/3
2 µ

1/3
1 ḣ

∆ρg

)1/2

(2.3.5)

となる. ∆ρ = 0.35 × 103 kg/m3, ḣ = 1 km/Myr, かんらん石沈積物層の粘性率をそ
の最小値に近い値である µ2 = 1019 Pa s, IBC層の粘性率を µ1 = µ2 × 10−1 もしくは
µ1 = µ2 × 10−5とすると, 不安定性の成長時間はそれぞれ 1.3 × 106 yr および 0.3 × 106

yr, 卓越波長は 8 kmおよび 40 kmとなる. 成長時間は幅を持つが, IBC層が成長しきる時
間, 108yr, と比較すると, 明らかに短い. 従って, IBC層が成長しきる前に IBC層は不安定
となり, IBCダイアピルが沈降を始めると結論できる.

次にダイアピルの沈み込みに必要な時間は, 粘性率 µ2の流体中を沈降する粘性率 µ1の流
体球のストークス沈降速度 V から求めることができる.

V =
1

3

∆ρga2

µ2

(
µ2 + µ1

µ2 +
3
2µ1

)
(2.3.6)

ここで aはダイアピルの半径である. ダイアピルの半径は IBC層内で卓越波長を一辺とす
る水平な正方形を考え, これを底面積とし高さを hとした IBC層の体積 λ2hが球形のダイ
アピルの体積と等しいとして求める.

4π

3
a3 = λ2h (2.3.7)
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µ1/µ2 ≈ 10−1もしくは µ1/µ2 ≈ 10−5の場合, ダイアピルの半径はそれぞれ 3 kmおよび
4.5 kmである. ダイアピルの大きさは

√
ḣに比例するので, 固化速度が大きくなってもダ

イアピルの直径は比較的小さいままであると考えられる. 月の半径にわたる距離をダイア
ピルが沈み込む時間は µ1/µ2 ≈ 10−1と µ1/µ2 ≈ 10−5の場合, それぞれ 400 Myr と 140

Myr である. このように小さなダイアピルは 108 yr よりも長い時間をかけて沈降するた
め, IBC層が成長しきった時点で月の中心部まで到達していない. よってこの時点では, 下
層と混合し希釈した層を形成することが分かる. さらに, この希釈混合した層が再びレイ
リーテイラー不安定を起こす可能性が考えられる.

この希釈された IBC層の厚さは, IBC層全体の固化時間とダイアピルの沈降速度の積で求
めることができる. µ1/µ2 ≈ 10−1, 固化時間を 100 Myr とすると ダイアピルの沈降速度
1.4× 10−10 m/sから最大 430 kmの距離を沈み込むことが分かる.

希釈された IBC層とより密度の低いかんらん石沈積物層の間で生じるレイリーテイラー
不安定の成長時間と波長は, 希釈層の厚さが h ≈ 430 kmの場合, それぞれ 8.2× 103 yr お
よび 1200 kmとなる. ただし, 希釈された IBC層とその下の層の粘性率は等しいと仮定
している. よって希釈された IBC層のレイリーテイラー不安定の成長時間は, ダイアピル
が月中心部まで沈降するのに要する時間 (100 Myr)よりも明らかに短いため, 希釈された
IBC層が再び転倒を起こすことが分かる.

希釈された IBC層は, 転倒後, 月中心部にまで沈降し, IBCコアを形成する. IBCコアに
は希釈の度合いに応じて月全体の平均値の 5-10倍の放射性熱源が濃集する. これが熱源と
なり, 月内部での再加熱が起こると期待される,

2.4 転倒後の熱進化

転倒完了直後の月内部の化学的成層は, 重力的に安定である (化学成層によるマントル最
上部と最下部の密度差は∆ρ ≈ 200 kg/m3). 熱駆動対流は, 表層からの冷却, あるいはコ
アからの熱によって, それぞれマントル浅部ないしコア-マントル境界で始まると考えられ
る. マントル全体の安定な化学成層を崩し, 対流を起こすために必要な温度差は 2000℃で
ある7が, この
ような温度差を単なる表層からの冷却によって形成することはマグマオーシャンの結晶化

7以下に示すように, 温度上昇 ∆T による密度変化 ∆ρは

∆ρ = −ρα∆T

と書ける. ここで, ρは元の密度であり, αは熱膨張係数である. V を単位質量あたりの体積, ∆V をその変化
量とすると

ρ+∆ρ =
1

V +∆V
=

1

V
(
1 + ∆V

V

) ≃ 1

V

(
1− ∆V

V

)
式の途中でテイラー展開を行った. 従って

∆ρ

ρ
= −∆V

V

となる. ∆V
V
は体積膨張の割合を表し, これが温度変化による場合は αT に等しい. α = 3 × 10−5/K,

∆ρ ≈ 200kg/m3, ρ = 3000kg/m3, 温度差 ∆T とおくと, ∆T ≈ 2000℃を得る.
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図 2.5: 熱進化モデル. 下の図はマントル底部の熱境界層からプリュームが形成されること
を, 上の図は温度と密度のコア-マントル境界からの高さに伴う変化を表している. (HP95)

　

温度から考えると不可能である. 以下の解析では, 上部で始まる冷却による熱駆動対流の
影響はないと仮定し, コア-マントル境界層直上で生じる熱駆動対流についてのみ考える.

マントル最下部の熱境界層は熱伝導により, 時間と共にその厚さを増していく. 層が十分
に厚くなり, 次式で求められるレイリー数 Ra が臨界レイリー数をこえると, 熱境界層が
プリュームを形成し, より上部のマントルへ熱を輸送する.

Ra =
ραg (Tc − Tm) δ3

µκ
(2.4.1)

ここで Tcと Tmはそれぞれコア-マントル境界とその上にあるマントルの温度, αは熱膨張
係数 (3× 10−5 /K), κは熱拡散率 (10−6 m2/s), gは深さ 1200 kmでの重力加速度, ρは密
度, δは熱境界層の厚さである. また臨界レイリー数の値はRacrit ≈ 103である. プリュー
ムは熱的浮力 (正)と化学成層による化学的浮力 (負)がつりあう高さまで上昇し, 熱的・化
学的に均質化した混合層を形成すると仮定する.

熱伝導により熱境界層がプリュームを形成する厚さ δまで成長する時間 τ は次式で見積も
られる (4.2節参照).

τ =
δ2

2κ
(2.4.2)
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ここで, 熱境界層においては化学的密度差よりも, 熱的な密度差の方が大きいと仮定する.

熱境界層が不安定となりプリュームとなって上昇すると, コア-マントル境界上には相対的
に低温なマントル物質が輸送され, 熱伝導によって熱せられる. 上に横たわるマントルへ
の単位時間あたりの熱流量は, 熱境界層中の物質の平均温度を (Tc+Tm)/2とし, 熱境界層
が不安定になる時間 τ の間に付け加わる単位面積あたりの熱量 ρcp(Tc − Tm)δ/2を τ で割
れば求まる.

q =
ρcP (Tc − Tm) δ

2τ
(2.4.3)

ここで cP (1 kJ/kg K)は熱容量である.

ここでマントルの内部転倒完了直後の化学的密度成層はコア-マントル境界からの高さの
一次関数とし, 混合層ではその平均密度をとると仮定する. 時間と共に混合層の温度 Tmが
上昇するにつれて, 混合層の厚さ z∗も増す.

混合層の厚さ z∗と平均温度 Tmの時間変化は単純なエネルギー収支から得られる. 混合層
の熱エネルギーの微小時間における変化は, コアからの熱供給と冷たいマントルの取り込
みによって決まる. 球対称を仮定すると, このエネルギー収支は以下のように書ける.

1

3R2

d

dt
{ρcPTm[(R+ z∗)3 −R3]} = q − ρcP (Tm − Ti)

dz∗

dt
(2.4.4)

ここで Tiはマントルの初期温度である. また, コアの温度 Tcは, マントルへの熱の流出と,

放射性熱源による加熱のバランスによって決まる. コアと熱境界層ではかなりの融解が起
こり得るので, 融解熱 (600 kJ/kg K)も考慮する.

混合層の厚さと温度の時間変化の典型例をいくつか図 2.6で示した. また, 表 2.2にはこの
モデルを用いて様々なパラメータを代入した結果を示してある. パラメータとしては熱源
を月全体の 5-10 倍, マントル粘性率を 1019 − 1020 Pa s, コアの半径を 550 kmと 475 km,

熱境界層での化学的密度勾配を 0.3× 10−7 /km, 0.6× 10−7 /km, 0.9× 10−7 /km, とした.

表 2.2に注目すると, (3)のモデルパラメータではマントルが溶融するまでの時間が約 5 億
年となっている. これは, 海の火成活動の時間的遅延をこのモデルの枠組みで説明できる
ことを示す. (3)のモデルパラメータにおける時間の関数としての熱構造の変化を図 2.7に
表した.
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図 2.6: 混合層の厚さと温度の時間変化. 図中の番号は表 2.2中の各番号のモデルパラメー
タの組み合わせと対応している. 各時点で比較すると, 化学的密度勾配が高いほど混合層
の厚さは薄くなり, 温度は高くなる (HP95).

　

表 2.2: モデルパラメータとその結果

(1)(2)(3)(4)(5)(6)(7)
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図 2.7: 構造の時間変化. コアの放射性熱源元素が月全体の 10 倍, 熱境界層での化学的密
度勾配 0.9× 10−7 /km、 マントル粘性率 1019 Pa s, 初期のコアとマントルの温度 1200

℃とした場合のものである. これは表 2.2の (3)のパラメータと図 2.6中の (3)の結果と対
応する. (HP95)
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2.5 考察

マントル転倒モデルでは, 希釈された IBC層とその下の沈積物層の転倒運動の水平スケー
ル (波長)が大きく, 全球規模に近い転倒が不完全な状態で停止することを仮定すると, 月
の裏表の二分性を説明できる (Parmentier et al., 2002). 希釈された IBC層の厚さとレイ
リーテイラー不安定の波長の関係は式 (2.2)により与えられている. これを図 (2.8)に図示
した. ここから, 希釈された IBC層が厚くなるにつれ, 不安定波長が大きくなることが分
かる.
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図 2.8: 希釈された IBC層の厚さとレイリーテイラー不安定波長の関係. 希釈された IBC

層とその下の層の粘性率は等しいとしている (µ1/µ2 = 1).

　

また, 海の火成活動の開始時期は, 表 2.2 より IBCコアの放射性熱源元素の濃集度, 粘性
率, コア上部のマントルの科学的密度勾配に依存することが分かる. その中でも最も強く
影響を及ぼすと考えられるのは熱源元素の濃集度である. IBCコアの放射性熱源濃集度が
地球の値の 10倍の場合, 数億年の時間間隔の後に溶融開始するが, 5倍の値の場合, 約 20

億年経過した後に溶融が開始する (図 2.9). 熱源濃集度の観点からみると, 火成活動の遅れ
が約 5 億年であるので, 火成活動の開始時期を説明するためには, 放射性熱源の濃集度が
少なくとも 5倍の値よりも大きい必要がある. 近年では火成活動の開始時期がさらに早い
可能性があることが示唆されているが (例えば Terada et al., 2007), この場合も同様であ
る.

しかし, 放射性熱源の濃集度が大きいことと希釈された IBC層のレイリーテイラー不安定
波長が大きいことはそのままでは両立しない. なぜなら, 希釈された IBC層が厚くなるに
つれ, IBC層は希釈され, 放射性熱源濃集度が小さくなるからである (図 2.10). 例えば, 希
釈された IBC層の厚さが約 60kmである場合, 放射性熱源濃集度が地球の値の 10倍とな
る. しかし, この厚さでのレイリーテイラー不安定波長は約 170 kmと小さい. したがって
HP95 による, マントル転倒モデルのみで火成活動の遅れと二分性のどちらともを説明す
ることは難しいと考えられる.

しかしながら, HP95のモデルでは単純化がなされていることに注意が必要である. 長波長
の重力不安定と, 火成活動の開始時間を同時に説明できるかどうかは更なる検討が必要と
考えられる.
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図 2.9: 熱源濃集度, 科学的密度勾配, 粘性率と溶融時間の関係. 横軸に科学的密度勾配,

縦軸に溶融し始めるまでにかかる時間をとっている. 各点は 10倍の熱源濃集度, 粘性率
1019Pa s, コアの半径 550 kmを基本としている. ただし, 図中の点×は熱源濃集度が 5

倍, □は粘性率が 1020Pa s, ■はコアの半径が 475 kmとし, 他の条件は基本と同じであ
る. 表 2.2より作成.
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図 2.10: 熱源濃集度と希釈された IBC層の厚さの関係. 横軸に希釈された IBC層の厚さ,

縦軸に熱源濃集度をとっている. 20 km の IBC層には全体の 30倍の放射性熱源元素が含
まれており9, ダイアピルは希釈された IBC層全体に均一に分布すると仮定.

　

9ここで, IBC層はマグマオーシャンが 95％固化後の, 全体の 20倍の放射性熱源元素を含むメルトから形
成される. このメルトからは更に斜長岩が晶出し, 斜長岩は放射性熱源元素に欠乏するため, 残ったメルトは
更に放射性熱源元素に富み, IBCには 30倍の放射性熱源元素が濃集していると考える (HP95).
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3 まとめ

現在までの月探査で判明している月の特徴として, 表と裏の二分性と約 5億年の火成活動
の時間的遅延が挙げられる. これらがどのように生じたかは未だ明らかになっていない.

HP95では月の内部進化モデルとして近年有望視されているマントル転倒モデルを提唱し,

火成活動の時間的遅延を説明することを試みた. マントル転倒モデルとは, マグマオーシャ
ンの固化に伴い理想的に結晶分化作用が働くと, 沈積物層が重力的に不安定になり, 転倒
を起こし, 安定な成層構造が形成され, 同時に熱源元素の月中心部への再配置が起こると
するモデルである. マントル転倒後, 中心部へ再配置された放射性熱源元素が熱源となり,

コア上部のマントルを溶融する. HP95の結果では, コアの放射性熱源元素が全体の 10倍,

熱境界層での化学的密度勾配 0.9× 10−7/km, マントル粘性率 1019Pa s, コア半径 550km

のパラメータセットの場合, マントルが溶融するまでの時間が約 5億年となった.

ただし, マントルが溶融するまでの時間は各パラメータに依存する. その中でも最も強く
影響を及ぼすと考えられる放射性熱源の濃集度に着目すると, 火成活動の時間的遅延を説
明するためには, 濃集度が少なくとも 5倍の値よりも大きい必要がある.

さらに近年, このマントル転倒モデルの枠組みの中で, 表と裏の二分性を説明できる可能
性があることが示された. これは, 全球規模に近い転倒が不完全な状態で停止することを
仮定とするため, 希釈された IBC層のレイリーテイラー不安定波長が大きい必要がある.

ただし, 放射性熱源元素の濃集度が少なくとも 5倍の値より大きいこととレイリーテイラー
不安定波長が大きいことは, そのままでは両立しないことが分かった. しかし, HP95のモ
デルでは単純化がなされているため, 更なる検討が必要である. そこで, 今後の展望として
はマントル転倒モデルを基礎としつつ, 上記の制約を同時に解決できる月の二分性の形成
理由を明らかにすることを大目標としている. そのために, マントル転倒に伴う対流の流
体力学的理解や岩石の挙動について研究する予定である.
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4 詳説ノート

4.1 慣性能率

慣性能率もしくは慣性モーメントは, 物体 (剛体)の回転運動の変化 (回転し始める, 止まる
等)のしにくさを表す. これは, 質点系では各質点の質量miとモーメント軸からの距離 ri

の二乗の積の和で求められる.

I = Σmir
2
i (4.1.1)

ここから, 連続体の場合の慣性能率は

I =

∫
r′2dm =

∫
ρ(x, y, z)r′2dV (4.1.2)

で定義される. ここで r′はモーメント軸からの距離, ρ(x, y, z)は位置 (x, y, z)での密度を
表し, dmと dV はそれぞれ微小質量と微小体積を表す. モーメント軸上に座標の原点をと
り, モーメント軸と位置ベクトルのなす角を θとして, 極座標で考えると r′ = r sin θより

I =

∫ ∫ ∫
ρ(r, θ, ϕ)(r sin θ)2r2 sin θdrdθdϕ　 (4.1.3)

となる.

密度が一様な均質球について, 球の中心を通るモーメント軸の周りの慣性能率は次のよう
に求められる. 均質球の質量をM , 半径を aとし,　 ρ = M

V = 3M
4πa3

を代入すると,

I =

∫ 2π

0

∫ π

0

∫ a

0

3M

4πa3
(r sin θ)2r2 sin θdrdθdϕ (4.1.4)

= 2π
3M

4πa2

∫ a

0
r4dr

∫ π

0
sin3 θdθ (4.1.5)

=
2

5
Ma2 (4.1.6)

となる.

密度分布が球対称な球体に対し, その中心を通るモーメント軸についての慣性能率の値を
質量と半径の二乗の積で割った値を慣性能率因子という. 均質球の場合, 式 (4.1.6)より,

その大きさは 0.4となることが分かる. 球の中心部ほど密度が高い場合には, 均質球の場
合よりも慣性モーメントが小さくなるため, 慣性能率因子は 0.4よりも小さい.

月の慣性能率因子は 0.4に非常に近い (表 4.1). これは中心に金属コアが存在しない, もし
くは存在しても非常に小さいことを表している. 地球の慣性能率因子は約 0.33であり, 0.4

よりも小さい. これは地球の中心部に質量が集中している, つまり金属核が存在することを
表している. また, 木星のガリレオ衛星は木星に近い側から, イオ 0.378, エウロパ 0.348,

ガニメデ 0.312, カリスト 0.354(Anderson et al, 1996, Rambaux et al, 2011)であり, こ
れらもまた衛星中心部に質量が集中していることを表している. このように慣性能率因子
は天体の中心部に核が存在するか否かの重要な指標となる.
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表 4.1: 月の測地学的データ (Vaniman, 1991 と Konopliv, 1998 より)

項目 値　　
半径 1738km

質量 7.353× 1022kg

慣性能率因子 0.3929± 0.0002

4.2 一次元の熱伝導方程式

物理量が z方向にのみ変化する静止した連続体を考える. 温度が z方向に増加するような
分布をとっている場合, 図 4.1のように厚さ dzの微小領域に z軸に直交する単位面積あた
りに熱フラックス F が流入し, F ′が流出する. ここで微小領域の密度は ρ, 比熱は CP と
する.

F

F’
Z

Z + dz

　

図 4.1: 微小領域への熱フラックスの流入と流出

熱フラックスの大きさは温度勾配に比例するものと仮定する. また, 熱は温度の高い方か
ら低い方へ流れていくので, 熱フラックスの大きさは kを比例定数とすると

F = −k∂T
∂z

(4.2.1)

と表される. kは熱伝導率と呼ばれる. 発熱がないと仮定すると, エネルギー保存則より

微小領域内の熱量変化 =流入する熱フラックス−流出する熱フラックス

とすることができるので, 時間 dtの間の熱収支は

ρCPdzdT = (F − F ′)dt (4.2.2)

となる. 式 (4.2.1)と式 (4.2.2)より

ρCP
∂T

∂t
=
∂F

∂z

ρCP
∂T

∂t
= k

∂2T

∂z2
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ここで κ = k
ρCP
とおくと,

∂T

∂t
= κ

∂2T

∂z2
(4.2.3)

が求まる. ただしここでは k は座標によらないとした. κは熱拡散係数と呼ばれる. 式
(4.2.3)が最も簡単な一次元の熱伝導方程式である.

特徴的な長さスケール dと時間スケール τ で近似して熱伝導方程式を表すと

τ =
d2

κ
(4.2.4)

となる. ここから, 熱伝導に必要な時間は熱伝導する距離の二乗に比例することがわかる.

4.3 ダイアピルの沈降速度

ダイアピルの沈降速度は, 球形の物体が流体中を重力の影響のもと落下するときに得られ
る終端速度で与えられる. この終端速度は球に加わる抵抗力, 重力, そして浮力のつりあい
から求められる.

まず簡単のため剛体球の場合を考える. 流体中を相対速度U で運動する球に働く抵抗力D

は
D = −6πµaU (4.3.1)

となる (付録参照). ここで µは流体の粘性率, aは剛体球の半径を表す. 密度 ρの球が密度
ρの流体中を重力の影響の下に落下する場合に得られる終端速度 V は, 球に働く浮力を考
慮すると

6πµaV =
4

3
πa3(ρ− ρ)g

V =
2

9

r2(ρ− ρ)

µ
g (4.3.2)

次に流体球の場合を考える. 流体中を相対速度 U で運動する流体球に働く抵抗D′は

D′ = −4πaµU
µ+ 3

2

µ+ µ
(4.3.3)

となる (付録参照). 密度 ρ, 粘性 µの流体球が密度 ρの流体中を重力の影響の下に落下す
る場合に得られる終端速度 V は

4πaµV
µ+ 3

2

µ+ µ
=

4

3
πa3(ρ− ρ)g

V =
1

3
a2g

(ρ− ρ)

µ

µ+ µ

µ+ 3
2µ

(4.3.4)

となる.
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4.4 鉛直対流の線形安定論

以下の鉛直対流の線形安定論は, 黒田 (2010), 長山 (2009)を参考にした.

厚さ dの水平方向に無限に広がった粘性流体層を考える (図 (4.2)). 流体層が静止した定常
状態を基本場とする. ここに人工的な擾乱を初期に与え、その時間変化を解析することで
対流が起こるかどうかを調べることができる. 流体層の基本場の温度 TB は鉛直座標 zの
みに依存すると仮定する. 下面の温度を T1、上面の温度を T2(< T1)に固定し, 重力加速度
gも一定とする. 簡単のために xz面内の循環のみに着目する. また, 密度変化は熱のみに
よるとし, 圧力による密度変化は無視する.

g
x0

d

z

0
d

z

T

T2

T1
TB

図 4.2: 左図 : 考える系として, 水平方向に無限に広がる粘性流体層を考える. 鉛直方向に
に z軸, 水平方向に x軸をとり, 簡単のため xz平面内の対流について考える. 右図 : 基本
場の温度分布.

系は以下の方程式系に従う. ナビエ‐ストークス方程式.

x成分　　　
∂u

∂t
+ u

∂u

∂x
+ w

∂w

∂z
= −1

ρ

∂p

∂x
+ ν∇2u (4.4.1)

z成分　　　
∂w

∂t
+ u

∂u

∂x
+ w

∂w

∂z
= −1

ρ

∂p

∂z
+ ν∇2w + g (4.4.2)

熱輸送方程式

κ∇2T =
∂T

∂t
+ u

∂T

∂x
+ w

∂T

∂z
(4.4.3)

連続の式
∂u

∂x
+
∂w

∂z
= 0 (4.4.4)

各記号の定義は表 4.2に示した.

表 4.2: 各記号の定義
u 流速の x成分 T 温度 t 時間
w 流速の z成分 P 圧力 ν 動粘性係数
ρ 密度 g 重力加速度 κ 熱拡散率
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以下では, 各変数を基本場における値とそこからの擾乱の和で表し, 前者に添え字Bを, 擾
乱を表す量に ′をつける

ρ = ρ0(z) + ρ′

P = PB(z) + P ′

T = TB(z) + T ′

u = u′

w = w′

ここで擾乱は十分に小さく, それらの積は無視できるとする. まずは, ナビエ‐ストークス
方程式について考える. 基本場におけるナビエ-ストークス方程式は

x成分
1

ρ0

∂PB

∂x
= 0 (4.4.5)

z成分
1

ρ0

∂PB

∂z
= −g (4.4.6)

である. 次に, 擾乱を加えた場合のナビエ-ストークス方程式は次式となる.

x成分
∂u′

∂t
+ u′

∂u′

∂x
+ w′∂w

′

∂z
= − 1

ρ0 + ρ′
∂(PB + P ′)

∂x
+ ν∇2u′ (4.4.7)

z成分
∂w′

∂t
+ u′

∂u′

∂x
+ w′∂w

′

∂z
= − 1

ρ0 + ρ′
∂(PB + P ′)

∂z
+ ν∇2w′ − g (4.4.8)

x成分の圧力項をテイラー展開し, 式 (4.4.5)を代入した後に線形近似を行うと

− 1

ρ0 + ρ′
∂(PB + P ′)

∂x
= − 1

ρ0

1

1 + ρ′

ρ0

(
∂PB

∂x
+
∂P ′

∂x

)
≃ − 1

ρ0

(
1− ρ′

ρ0

)(
∂PB

∂x
+
∂P ′

∂x

)
= − 1

ρ0

(
1− ρ′

ρ0

)(
0 +

∂P ′

∂x

)
≃ − 1

ρ0

∂P ′

∂x
(4.4.9)

z成分の圧力項も同様に考えると

− 1

ρ0 + ρ′
∂(PB + P ′)

∂z
≃ − 1

ρ0

∂P ′

∂z
− ρ′

ρ0
g + g (4.4.10)

となる. 従って式 (4.4.7)と式 (4.4.8)は

∂u′

∂t
= − 1

ρ0

∂P ′

∂x
+ ν∇2u′ (4.4.11)

∂w′

∂t
=

1

ρ0

∂P ′

∂z
+
ρ′

ρ0
g + ν∇2w′ (4.4.12)

となる.
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ρが P と T の関数だとすると,

dρ =

(
∂ρ

∂P

)
T

dP +

(
∂ρ

∂T

)
P

dT 　 (4.4.13)

と書くことができる. この式を熱膨張係数 α を用いて表す10と,

dρ = −αρdT +

(
∂ρ

∂P

)
T

dP (4.4.14)

と表せる. 今, 密度は圧力によらないと考えているので,

dρ = −αρ0dT (4.4.15)

となる. 従って
ρ′ = −αρ0T ′ (4.4.16)

が成り立つ. 式 (4.4.12)は式 (4.4.16)を用いると

∂w′

∂t
= − 1

ρ0

∂P ′

∂z
+ αT ′g + ν∇2w′ (4.4.17)

となる.

次に熱伝導方程式について考える. 基本場の温度 TB(z)は上方ほど温度が低いので, 温度
源率 Γを次式で定義する. Γ ≡ −dTB/dz > 0. 基本場における熱伝導方程式は基本場が静
止していることに注意すると

κ∇2TB =
∂TB
∂t

= 0　 (4.4.18)

擾乱を加えた場合の熱伝導方程式は

κ∇2(TB + T ′) =
∂(TB + T ′)

∂t
+ u′

∂(TB + T ′)

∂x
+ w′∂(TB + T ′)

∂z
(4.4.19)

となる. この式に式 (4.4.18)を代入した後に線形近似すると,

κ∇2T ′ =
∂T ′

∂t
− w′Γ (4.4.20)

となる.

(∂/∂z)(式 (4.4.11))− (∂/∂x)(式 (4.4.17))を計算し, 流線関数 φ′を用いる11 と
10熱膨張係数 αは以下のように定義される. ただし V = 1/ρ

α ≡ 1

V

(
∂V

∂T

)
P

=
1
1
ρ

(
∂( 1

ρ
)

∂T

)
P

= −1

ρ

(
∂ρ

∂T

)
P

11流線関数 φは二次元の場合以下のように定義される.

u =
∂φ

∂z
, w = −∂φ

∂x
(4.4.21)
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αg
∂T ′

∂x
= −

(
∂

∂t
− ν∇2

)
∇2φ′ (4.4.22)

を得る. この式と (αg∂/∂x)(式 (4.4.20))を用いて T ′を消去すると, φ′に関する方程式が
得られる. (

∂

∂t
− κ∇2

)(
∂

∂t
− ν∇2

)
∇2φ′ = αgΓ

∂2φ′

∂x2
(4.4.23)

ここで以下のようなスケーリングを導入する. 時間は粘性による運動量の拡散時間 d2/ν

を単位として t = (d2/ν)τ . 長さは dを単位として (x, z) = d(ϵ, ζ). 流線関数は νを単位と
して,φ′ = νϕ とする. これらの関係式を式 (4.4.23)に代入すると, ϕに関する無次元の方
程式が得られる. (

∂

∂τ
− P−1

r ∇2

)(
∂

∂τ
−∇2

)
∇2ϕ = Gr

∂2ϕ

∂ϵ2
(4.4.24)

ここで, P−1
r はプラントル数, Grはグラショフ数と呼ばれる無次元数で, 次式で定義される

Pr ≡
ν

κ
, Gr ≡

αgΓd4

ν2
(4.4.25)

この PrとGrの積がレイリー数Raである.

Ra ≡ PrGr =
αgΓd4

νκ
(4.4.26)

また Γ = (T1 − T2)/d, ν = µ/ρより

Ra =
ραg(T1 − T2)d

3

µκ
(4.4.27)

と表すこともできる.

擾乱が時間変化しない場合の ϕに関する方程式は次式となる.

∇2∇2∇2ϕ = Ra
∂2ϕ

∂ϵ2
(4.4.28)

実験の経験より, 流れの分布は水平方向に繰り返すので,

ϕ = Φ(ζ) sin kϵ (4.4.29)

とおく. kは x方向への波数. この式を式 (4.4.28)に代入し計算すると次式を得る.(
∂2

∂ζ2
− k2

)3

Φ = −k2RaΦ (4.4.30)

この方程式の境界条件は

ζ = 0, 1で　Φ = 0,
∂2Φ

∂ζ2
= 0
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である. これを満たす条件は

Φ = Φ0 sinnπζ (n = 1, 2, 3,…) (4.4.31)

Φ0は定数. この式を式 (4.4.30)に代入し計算すると

Ra =
(n2π2 + k2)3

k2
(4.4.32)

となる. このレイリー数が最小となる波数 kを臨界波数, その場合のレイリー数を臨界レ
イリー数という. n = 1 の場合のレイリー数と波数の関係を図 (4.3)に示した. 図 (4.3)の
曲線上では系は臨界状態であり, 曲線より下側では擾乱が発達せず安定状態である. また,

曲線より上側では擾乱が発達し, 不安定である. 従って, レイリー数が臨界レイリー数を超
えた場合に系は不安定となり, 対流を生じ, 対流により熱を輸送する.

 0
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図 4.3: n = 1の場合のレイリー数と波数の関係.
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5 Hess and Parmentier (1995) 全訳

5.1 概要

月のマグマオーシャンの結晶化はアノーサイト質地殻と未分化の月の内部を覆っているマ
グマオーシャン沈積物からなる化学的に成層した月を形成する. マグマオーシャン沈積物
の中では, 最後に結晶化する液体は高密度の, イルメナイトに富む沈積物を形成する. そし
て, その沈積物は高濃度の不適合放射性元素を含む. 基盤となるオリビン‐オルソパイロ
キシン沈積物もまた成層している. 上層ほど後で結晶化した, 高密度でより Feに富む組成
である. この論文では化学的浮力源の役割を考慮した, 内部進化モデルの化学的, 熱的帰
結を詳しく述べる. Rayleigh-Taylor不安定性は, 高密度のイルメナイトに富む沈積物の層
と, 基盤となる鉄に富んだ沈積物を, 月の中心に向かっていく沈み込みを引き起こす. そし
て, 高密度の月のコアを形成する. この転倒の後, イルメナイトに富む沈積物のコアの内部
の放射性加熱は上に横たわっているマントルを熱し, 融解の原因となる. このモデルでは,

海の高チタン玄武岩の起源領域は, 少量かつ様々な量の混合したイルメナイトとKREEP

を含む, コア‐マントル境界上で対流によって混合した層である. 海の玄武岩の生成に必
要とされる, この深い, 高圧力溶融は, 月に存在するだろう値の範囲内でだが, もしコアの
中の放射性元素の含有量とコア上部の化学的密度勾配が十分に高いなら, 海の玄武岩の火
山作用の開始を説明するための無理のない時間間隔の後に起こる. 特定のモデルパラメー
ターによって示唆される詳細とは関係なく, 鉄に富むマグマオーシャン沈積物が高密度で
あることによって引き起こされる重力による転倒は, おそらくかなりの割合の放射性加熱
と海の高チタン玄武岩の起源領域を集中させるべきである. これは月の熱進化と海の玄武
岩の起源の両方にとって重要な意義であるだろう.

5.2 はじめに

この論文では月の内部の化学的進化のモデルについて述べる. このモデルでは月のマグマ
オーシャンの起源と進化, 月のコアの存在の可能性を説明することを試みた [1,2]. 高低チ
タンの海の玄武岩の火成活動の年代 (3.9-3.1 Ga)[6]と, 400－ 500kmを超える起源領域の
推定された深さ ([3,4,5])は月の内部進化の過程を反映していなければいけない. しかしな
がら, 一般的に受け入れられている月のマグマ進化の特徴はこれまでの月の内部進化モデ
ルでは説明されていない. 多くの初期論文は月の進化上の地球物理学的 [7,8], 構造地質学
的な制約 [9-13]に焦点をあてていた. それらの中でマグマオーシャンの固化 [14-16]に特に
焦点をあてた, Solomon and Longhiの論文 [14]は大きなスケールの月の内部熱進化とマ
グマオーシャンの冷却と固化を関連づけている. 彼らの結果によると, マグマオーシャン
の苦鉄質沈積物, すなわち地球科学的制約を必要とする海の玄武岩の起源領域は, 再溶融
は必要としない. 彼らのモデルによって予想された, マグマオーシャン沈積物の下の未分
化の月のマントルの溶融はマグマを生成するだろうが, それらは海の玄武岩ではないだろ
う. 明らかな結論としては, 月の玄武岩の生成は Solomon と Longhiのモデルに含まれな
い要素を必要とするということである.

私たちは作業仮説として, 厚さ数百 kmの大きなマグマオーシャン, 斜長石に富んだ地殻
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と相補的に鉄とマグネシウムに富んだ元素の成層した沈積物マントルへの分離を受け入れ
ることにする [17,18]. マグマオーシャン沈積物の初期の成層は, 並はずれた大きさのマグ
マ体の結晶化の複雑性を特定することによってのみ推定することができる [19,20]. マグマ
オーシャンの固化は. 平衡に近い結晶化作用から, 完全な分別に近い結晶化作用, 違う場所
で起こっている両方の過程のいくつかの組み合わせに近似できるかもしれない. 付け加え
て, マグマオーシャンの下方への冷却されたメルトの急速な輸送によっておこる冷却は, オ
リビンの結晶化を引き起こす. そしてオリビンに富む月全体組成に近似される沈積物層を
作り出す [21].

しかしながら, 結晶分別作用の明らかな証拠が, 少なくともマグマオーシャンの結晶化の
最終段階である. 4.5Gaまでのアノーサイトに富んだ地殻の形成と, 4.4Gaまでのイルメ
ナイトを含んだ沈積物マントル層の確立 [6]はとても効果的な固相‐液相分離を必要とす
る. フェロアンアノーサイトの母体となるマグマの希土類元素組成の計算は, 80－ 90％固
化がすすんでからのみ, マグマオーシャンからプラジオクレイスが分離し始めることを示
す [22]. このように, 結晶分別作用はマグマオーシャン進化の最終段階で働いている. イル
メナイトを含む沈積物（IBC）層はおよそマグマオーシャンの 95％固化の後に形成され
るだろう [23]. これは, マグマオーシャン沈積物は低密度のMgOに富んだ相の上に高密度
の FeOに富んだ相が成層したことを示している.

低密度のマントルの上に高密度のマントルがある構造は重力的に不安定である. この論文
では, 化学的浮力の可能な役割を考慮した内部進化モデルの化学的, 熱的関係を説明する.

月内部の大規模な転倒は, マントルの成分を再分配する. これは興味深い岩石 [2,3,15,24,25]

と熱の帰結を伴う. マグマオーシャンの中の最終残液から形成されるので, IBCは不適合
放射性元素を多く含有している. 転倒の後, IBC内の放射性加熱は上に横たわっているマ
ントルを熱し, マントルが融解する原因となる. この熱源は深部融解を引き起こし, いくつ
かのパラメーターに対しては, 月の玄武岩火成作用の開始を説明するために十分な時間間
隔の後に, 融解が起こる. もし月が地球への巨大衝突によって形成され [26], 地球のマント
ルから運ばれた主な物質から成り立つなら, 金属鉄のコアのための物質は存在していない
だろう. 金属核が存在しないなら, IBCは月の中心へ沈み込んだであろう. すなわち, 比較
的高密度な核を形成する単純な方法を提供することになる. もし金属核がすでに存在する
なら, IBCは核のまわりに層を形成しているだろう.

5.3 マグオーシャンの固化　初期の化学的成層

私たちは, マグマオーシャンはアノーサイト質地殻と化学的に成層したマントルに分化す
ると仮定している. この分化での生成物は, マグマオーシャンの深さ, 月の全体組成, 分化
過程の性質と効率に依存している. マグマオーシャンの深さの推定値は 250kmから月全体
にまで及んでいる [27]. 全球スケールでの, 月の表面での伸長性または圧縮性の特徴が欠
乏していることは過去 3.8Gyrで月の半径の変化量を± 1kmに制限すると論じられてきた
[9]. Solomon and Chaiken [9] は, 十分にこの範囲を制限することにより, 月の最も外側の
層の冷却による収縮は, これはマグマオーシャンの結晶化した結果であると仮定している
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が, より深部の放射性加熱によって平衡していなければならない, ということを見出した.

彼らはこの制約はマグマオーシャンの深さを 400km以下に限定すると論じている. Kirk

and Stevenson [12] は, もし部分溶融と化学的分化による体積の変化によって, マグマオー
シャンの収縮冷却が部分的に打ち消されるなら, 630kmの深さのマグマオーシャンも認め
られると示している.

マグマオーシャンの厚さの制約は, 一部の初期に融解した月を要請する月の起源の理論に
とって障害である [10]. しかし初期のモデルで考えられていない他の要素が重要かもしれ
ない. 熱源元素の下方への輸送は, 後に議論するが, 3.8Gaより前の年代での月の浅部の冷
却を早めるだろう. そしてより長い時間スケールで深部の加熱を増加させるだろう. その
両方の結果は Solomon and Chaikenの制約と矛盾しないより大きなマグマオーシャンの
厚さを許すだろう.

400kmよりも浅いマグマオーシャンは化学的な観点から問題がある. 月全体の Al2O3 含
有量が約 4％ [28-30]よりも高い場合以外には, 400kmよりも薄いマグマオーシャンはア
ノーサイト質地殻のAl2O3含有量を供給することができない [18]. 私たちはAl2O3に富ん
だ月の可能性も受け入れるが, 一般的に受け入れられている月全体組成を認めている.

マグマオーシャンの推定された厚さでの重要な問題を認めて, 私たちは 400kmから 800km

にわたる値を考えている. 私たちの基本的なモデルは 800kmの深さのマグマオーシャン
である. これは, 60kmのアノーサイト質地殻（Mgスーツ深成岩の最終的な付加を含む）,

地殻の下の 30kmのイルメナイトに富む沈積物層, 上部に近い比較的高密度（低Mg*）の
塩基性斜方輝石‐オリビン層と, 基盤に近い低密度 (高Mg*)でオリビンに富んだ沈積物層
から成る厚さ 710kmの層から形成される [31]. この連続層理は月の 940kmの未分化な部
分を覆っている [30].

塩基性の中でも超塩基性ケイ酸塩メルトのイルメナイトリキダスは 1100℃以下の温度, 低
圧力で約 4-5wt％の TiO2 を含む溶融を引き起こす [23]. もし私たちが 0.2-0.3wt％ [30]

のマグマオーシャンの TiO2含有量を仮定するなら, IBCは約 30kmの厚さの層を形成す
る. IBC層の密度は, イルメナイト（ρ ～4800kg/m3）の量, 輝石のMg*値, 斜長石 (ρ ～
2750 kg/m3)モード比率によって制御されている. 約 1100℃での完全なメルトの, イルメ
ナイトの標準イルメナイト含有量は約 10wt％である [23,32]. そして斜長石の標準含有量
は約 35wt％である. もし斜長石のかなりの割合が浮かんでいて, アノーサイト質地殻に付
け加えられるなら, 沈積物層のイルメナイトの含有量は 15wt％まで高くなり, この層の厚
さは約 20kmになるだろう. 私たちは沈積物層の中の少量の斜長石の量と, 輝石（Mg*＝
0.2-0.5）の量に対して合理的なMg*値の範囲を仮定している. このMg*値の範囲は最も
進化の進んだフェロアンアノーサイトのMg*値からなる. フェロアンアノーサイトは, イ
ルメナイトのリキダスには到達していないケイ酸塩メルト (おそらくマグマオーシャン)か
ら結晶化する [27,33]. 15％のイルメナイトと 85％の輝石（Mg*=0.30）から成る沈積物
の密度は, 約 3700kg/m3である.

卒業論文.tex 2011/10/28 ( 押川　智美 )



卒業論文 5 Hess and Parmentier (1995) 全訳 29

フェロアンアノーサイトでの最も初生的な塩基性鉱物はMg*＝ 0.76である [24]. もしフェ
ロアンアノーサイトが, マグマオーシャンが 80％結晶化 [22]が起こった後に析出するな
ら, IBC層の下に横たわっている沈積物はMg*が 0.76以上の沈積物を含んでいなくてはい
けない. それらの沈積物は大部分の密度 3400kg/m3をもつハルツバージャイトであること
が尤もらしい [31]. マグマオーシャン沈積物層の最下部の初期沈積物は, マグマオーシャン
の組成と結晶化圧力から推定されたMg*量をもつダナイトのようである [34]. Mg*が 0.80

より大きいペリドタイトマグマと 3-4GPaの圧力で平衡なオリビンのMg*量は 0.90より
大きい [34]. それらの沈積物層は密度 3300kg/m3である. それらの化学制約による沈積物
層の計算された密度分布の一例は, 図 5.1で与えられている.

図 5.1: 転倒の前 (未分化)と後 (分化)での, 半径の関数としての固有の (化学的)密度分布.

元の不安定な形での浮揚力はマントル層の再配置に帰着し, そのため密度は半径と共に単
調に減少.

マグマオーシャンの固化に必要な時間は, 主として表面での固体相の厚さと持続性の関数
である. 固体相では伝導によってのみ熱が輸送されるとする. 安定した固化地殻の形成まで
は, 対流冷却とマグマオーシャンの固化は急速である [19,20]. ひとたびマグマオーシャンが
安定した斜長石に富んだ地殻に覆わると, 固化の速度は急激にゆっくりとなる [16]. 10km

かそれ以上の安定した固化地殻がマグマオーシャンの永続的な存在となった以降は, 固化
の速度は 108yrごとに約 100kmであるべきである. Phinny [22] によると, マグマオーシャ
ンの約 80％が固化した後にアノーサイト質地殻はこの段階に到達していた.

このように, 急速な対流冷却を経たマグマオーシャンから沈積した, 最も初期の沈積物は,

数百万年以内の短い時間間隔で形成された. 厚さ 800kmのマグマオーシャンを仮定する
と, この連続した沈積物の厚さは約 700kmである（アノーサイト地殻はマグマオーシャン
が約 80％固化した後のみ形成すると仮定している）[35]. マグマオーシャンの最後 100km

はおおよそ 100Myrの間隔にわたって結晶化し, 約 40kmのアノーサイト地殻（現在の地殻
の 20km分はより若いMgスーツ深成岩から成ると仮定している [36]）と約 60kmの FeO

に富むパイロキシン沈積物に分化した. このパイロキシン沈積物の上部 20kmは IBC層で
ある. 後に議論するが, IBC層と後の段階のパイロキシン沈積物を形成するために必要な
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時間は, 下部のオリビンに富んだ連続した沈積物が重力的に安定な成層を確立できる時間
スケールの, 1桁から 2桁のオーダーの大きさで上回る. したがって, IBC層はMgOに富
んだダナイト沈積物の比較的安定な台地の上に形成した. ここでダナイトは転倒した沈積
物成層を表しているオリビン-オルソパイロキシン沈積物の上に横たわっている.

5.3.1 初期不安定成層の大規模転倒

マグマオーシャンの固化による沈積物マントルは重力的に不安定である. それは, 高密度
でイルメナイトに富む沈積物が, 深さと共に Fe/Mgが減少するオリビン-パイロキシン沈
積物の上に横たわっているためである. この密度成層は月内部での大規模転倒の原因とな
るだろう. 最初に, 転倒の間の混合を無視した単純な理想像を考える. 未分化の月のマン
トルは沈積物層の中で, 浮力がつりあうレベルまで上昇する. そして, 高密度のイルメナイ
トに富んだ層の大部分は中心に沈み込み, 核を形成する [15]. IBCの密度 (ρ ～3700kg/m3,

15％のイルメナイトと 85％の単斜輝石, Mg＊＝ 0.3)はより下部の沈積物層とガーネット
レルゾライト (ρ ～3350kg/m3)であると仮定した未分化月の密度よりも著しく大きい.

800kmの厚さのマグマオーシャンでは, IBCはコア‐マントル境界に分離する. 苦鉄質沈
積物と未分化の内部を通って沈みこんだ後に, もしすでに半径 400kmの Fe-Ni-Sのコアが
存在していたなら, 200kmの薄い層として分離し, もしコアが存在していなかったら, 半径
約 550kmの球として分離する. 月のマントルの重力的安定が確立した後の, 理想的な成層
と密度分布は図 6.1に示した. 一定の密度範囲 [37]をわずかに下回った場合12の月の慣性
モーメントは, 小さな (半径～400km)金属核か, 金属核を持たないモデルによって説明で
きる. このモデルでは, 図 6.1でのモデルによって示唆されているように深さと共にマン
トル密度が増加する. 800kmのかわりに 400kmの厚さのマグマオーシャンを仮定すると,

半径約 475kmの IBCコアに帰着するだろう.

転倒後, マントル最上部はひょっとしたら数 kmよりも薄い層をまだ含んでいるかもしれ
ない. この層はマグマオーシャンの最終残液から結晶化した不適合元素に富んだ沈積物層
(この沈積物層は UrKREEP沈積物と呼ばれる [38])と転倒を逃れたいくばくかの IBC層
である. それらの沈積物はオリビン沈積物 (Mg*＞ 0.90)の上にのっている. 一方でオリビ
ン沈積物は初期の未分化だった内部物質から導かれた 150kmの厚さの層の上に横たわっ
ている. この層は IBC層の沈み込みによって上方に置き換えられている. 未分化内部に相
当する層は沈積物層の上に横たわっている. この沈積物層は初めはオリビン層に富んでい
るが, 深さと共にオリビン-オルソパイロキシン組み合わせ沈積物に次第に変化する. オリ
ビン-オルソパイロキシン組み合わせ沈積物は IBC層-マントル境界までほぼ続いている.

少なくとも何らかの混合が起こるので, 月の実際の層序はより複雑のはずである. 例えば,

IBCの小さな質量は小さな沈降速度を持ち, マントル中に留まって散乱したままになるか
もしれない. 沈み込みと上昇のダイアピルはマントルの一部を取り込み, それらが通り抜
けてきたマントルの一部と対流して混ざる [3,39]. 沈み込みとそれに伴う沈積物の混合は,

12本文中では exceedと記載されているが”下回る”に訂正
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KREEPに富んだ沈積物と IBCがマントル全体に分散するひとつの過程を表す [19,40]. そ
の様な混合は全く混合がないと仮定した図 1でしめされた密度成層を減少させるだろう.

おおよそ 550kmの半径の IBCコアは約 15wt％のイルメナイトを含む. IBC沈積物は強
不適合元素, 特に熱源元素に富んでいるべきでもある. IBCは月の約 20倍の熱源元素存在
度を含んでいるメルトから得られる. なぜなら, IBCの源となるメルトは 95％マグマオー
シャンが固化した後に得られる液体だからである. 私達は上昇する斜長石沈積物はこれら
の元素に欠乏していると仮定している. そのために, 相補的なマントルは月の存在度の約
30倍これらの元素を含む. それらの熱源元素の一部が月の IBCコアに運ばれただろう. 熱
源元素は以下解析では 5-10倍の全体の月の組成の存在度の範囲にあると仮定している.

5.3.2 初期化学成層の転倒での時間的、空間的スケール

レイリーテイラー不安定は 2つの形をとる. 高密度のイルメナイトに富んだ沈積物層によっ
てもたらされる大規模な内部転倒とイルメナイトに富んだ層の下に在るマグマオーシャン
沈積物の内部転倒である. IBC層の下に形成されたマグマオーシャン沈積物は, 先に形成
したMgに富んだ沈積物の上に高密度の Feに富んだ沈積物が覆う形で内部で成層してい
る. それらの沈積物のほとんどは内部の未分化領域よりも密度が小さい. そのため, 月の
内部での大規模な転倒を促進しない. 沈積物の内部転倒にかかる時間スケールは, 粘性率
一定の流体密度が深さと共に直線的に変化する流体層におけるレイリーテイラー不安定の
成長率から見積もることができる.

t =
4π2µ

∆ρgd

λ = 2d

dは層の深さ, ∆ρは上部と下部の密度差, µは粘性率, λは波長である. ∆ρ = 350kg/m3, µ =

1019Pas, d = 7× 105mの場合, 特徴的な時間は約 0.03Myrである. ひとたびアノーサイト
地殻が安定したら, マグマオーシャンの最後 100kmの結晶化は非常にゆっくりであると以
前に論じた. 結晶化の時間の見積もりは 100Myr のオーダーである. それゆえに IBCのほ
とんどが形成される前に下部の沈積物層は重力平衡に到達していただろう.

大規模な重力不安定は IBC層の高密度によって主に促進されるだろう. おそらく非現実的
ではあるが, 最初に単純な場合を考える. この単純な場合とは分化の時間スケールと比較
して急速に IBCが固化する場合である. 月の中心への IBC層の沈み込みに要する時間ス
ケールは, レイリーテイラー不安定によるダイアピルの形成のための時間, もしくは月のマ
ントルを通ってダイアピルが沈み込むのに要する時間によって制御されうる. このタイム
スケールは不安性の波長とそれと対応しているダイアピルの大きさによって確定できる.

イルメナイトに富んだ沈積物層のレイリーテイラー不安定が成長するために必要な時間の
見積もり [52]は

t＝
6.5µ

2/3
2 µ

1/3
1

∆ρgh
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不安定な波長ではこう書ける.

λ＝ 2.9h

(
µ2
µ1

)1/3

ただし µ1 ≪ µ2とした. これらの記号で µ1とµ2はそれぞれ IBCとその下に横たわってい
る沈積物の粘性率 (それらの溶融温度付近のマントルケイ酸塩にとって 1019pa sは妥当な
最小値である) ∆ρ(0.35× 103kg/m3)はそれらの間の密度差, hは層の厚さ (～20km), gは
考えている深さでの重力加速度である. 多くのそれらのパラメーター, 特に粘性率の不確
実性を考えると, この時間は 104から 105yrの幅を持つ. 不安定性の波長はイルメナイトに
富んだ沈積物層の粘性率に影響を受けやすい. もしこの粘性率が下に横たわっている沈積
物層のそれよりも１桁小さいなら µ1/µ2 ≈ 10−1であり, 不安定性の波長は約 6hもしくは
120kmだろう. 一つの不安定性の波長での層の体積 λ2hとその結果生じるダイアピルの体
積を等しいと置くと, ダイアピルの直径が約 80kmとなる. 約 2000個のそのようなダイア
ピルが形成されているだろう. そのような不安定性の小さなスケールは分化の間のいくば
くかの混合をもたらすかもしれない. このダイアピルの数は λ2に逆比例して変化し, それ
ゆえにダイアピルの数は (µ1/µ2)

2/3 に比例する. µ1/µ2 ≈ 10−5 の場合には, ただ一つの
ダイアピルが形成されるだろう. この不安定性のより大きなスケールが分化の間のより少
ない混合をもたらすだろう. 月の形状の中心と質量の中心のずれと対応する地殻の非対称
[37]はそのような大規模な不安定性の証であるという仮説をたてることは興味深い.

ダイアピルの沈み込みに必要な時間は, 粘性率 µ2の流体中を沈降する粘性率 µ1の流体球
のストークス沈降速度を使用することで見積もられる [41].

V ＝
1

3

∆ρga2

µ2

(
µ2 + µ1

µ2 +
3
2µ1

)

ここで aはダイアピルの半径で, 4πa3/3＝λ2hである. µ2＝ 1019Pa sでの µ1/µ2 ≈ 10−1

と前述した µ1/µ2 ≈ 10−5の場合, 月の半径に匹敵する距離にわたる沈み込み時間はそれ
ぞれ 2Myrと 3× 10−2Myrである. 従って µ1/µ2 ≈ 10−1での分化時間は小さなダイアピ
ルの沈み込みによって制御されるが, µ1/µ2 ≈ 10−5ではその逆が正しい. 相対粘度の良い
見積もりは分化での律速段階を理解するために大事である. IBC層が粘度が非常に小さい
があるか, 下に横たわっているマントルよりもほんのわずか粘度が小さいかは, ダイアピル
が形成し始めた時点でのメルトの割合と, 粒子のサイズスケールでこのメルトがどのよう
に分布するかに強く依存している. もしメルトが粒子の表面を濡らし, 薄くて低い剪断強
度の膜を形成しているなら, 小さなメルトの割合でも非常に粘性率が減少するだろう. あ
るいは, メルトが粒子の表面を濡らさないなら, 三重会合点と粒子の端に集まった少量の
メルトはわずかにしか粘性率を減少させないだろう [42]. 適正な組成のメルトが共存して
いる鉱物の粒子境界を濡らす割合の実験的な証拠はまだ得られていない.

分化過程は, これらの単純な見積もりが一見示唆する事柄よりもより複雑であろうことを
認めるのは重要だ. ダイアピルは上記で仮定したように固化が完全に起こった後よりもむ
しろ層がまだ固化している間に成長する. 成長するダイアピルの大きさは固化した IBC

層の厚くなる割合 ḣ/hとダイアピル形成の割合を等しいと置くことによって見積もられ
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る. ここで, ダイアピル形成の割合は上記で与えられるレイリーテイラー成長時間の逆数
によって決定されるとする. これは固化が進むにつれての定常状態の層の厚さの見積もり
を与える.

h ≈

(
6.5µ

1/3
1 µ

2/3
2 ḣ

∆ρg

)1/2

ここで∆ρ は層と下に横たわっている沈積物の間の密度差であり, 他の記号は上記と同じ
意味を持つ.

この層の厚さの場合, 不安定性の波長の見積もりと結果として生じるダイアピルの大きさ
は上記で与えられる式から得られる. µ1/µ2 ≈ 10−1で 0.1km/Myrの固化速度の場合, 見
積もられる層の厚さと不安定性の波長, ダイアピルの直径はそれぞれ 0.5kmと 3km、2km

である. µ1/µ2 ≈ 10−5で同じ固化速度の場合, 対応する値は 0.1kmと 13km, 4kmである.

層の固化速度は重要なパラメーターのように思われる. Solomon and Longhi [14] のモデ
ルはマグマオーシャンの大部分が結晶化した後, 残渣層が 350Myrの間, 部分的に液体のま
まであることを予想している. これは約 0.05km/Myrの固化速度を与える. 彼らのモデル
では, 固化マントルは残りの液体層の上に存在する. 残渣層の中を通る重力的に不安定な
層の沈み込みによって, 熱が表面に到達するように伝導するのに必要な距離をおよそ半分
にする [14]. 定常熱伝導による層の固化時間は層の深さ (この深さは熱が伝導する距離に
あたる)と比例しており, また約 1/2に減少するだろう. 非定常な熱伝導の場合, 冷却時間
は距離の二乗に比例し, そのため 1/4に減少するだろう. ダイアピルの大きさは

√
ḣに比

例し, そのため固化速度が 2-4倍に大きくなってさえダイアピルの大きさは小さいだろう.

従って, IBC層の結晶化につれて, 小さなダイアピルは形成し続け, 下に横たわっている沈
積物層の中に沈み込む. その結果, IBCとより速く形成された沈積物が混合した層を作り
出す. この混合した層の厚さは固化時間とダイアピルの沈降速度の積として見積もること
ができる. 0.1km/Myrで固化している 20kmの厚さの IBC層 (固化時間＝ 200Myr)の場
合, 2kmの直径のダイアピルは最大 80kmの距離を沈み込むはずである. IBC層は従って
1/4に希釈される. 沈降速度は ḣに比例しており, 固化時間は ḣに逆比例するので, 混合し
た層の厚さは固化速度と実際は無関係である. しかしながら, この混合層の中の IBCダイ
アピルの大きさはこの速度によって決まる.

このより厚い混合した層は, 最初に IBC層単独の場合での上記で述べたように, 全休規模
のスケールの不安定を発生させるだろう. ∆ρと層の厚さの積のみに依存する不安定性の
時間スケールは以前に見積もったそれと同じままである. 不安定性の波長は, 混合した層
のより大きな厚さと対応して約 4倍により大きくなるだろう. しかしながら, この混合し
た層自身は層全体を形成するための時間よりも短い時間スケールで混合層それ自体がダイ
アピルを形成する. 分化過程は明らかに複雑であるが, これらの単純な考察は分化は素早
く起こることと IBCが約 1/4に希釈されることを示唆する.

熱源がこの沈み込んでいる IBCと沈積物の混合物の中でどのように分配されるかを見積
もることは, より難しい. もし熱源元素が完全に不適合 (液相農集)なら, 液体がそれらの
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元素で飽和状態になるまで残っているどんな液体の中にも絶えず濃集するだろう. しかし,

沈み込む固体はいくばくかの浮力のある粒間液体を運ぶだろう. 断熱圧縮は, この液体を
凝固し, 密度を増加させ沈み込みを起こりやすくする. どのくらいの液体がこの方法で下
方に運ばれるかはメルトの移動の速度と/もしくは固体の圧密速度に依存している. 分化
過程の明らかな複雑さを考えると, 私たちは IBCコア中の熱源量の値として月全体の値の
5-10倍を単純に考える.

5.3.3 大規模転倒の後の内部進化

転倒の後の月のマントルの初期化学的成層は強く, 重力的に安定である (∆ρ ≈ 200kg/m3).

典型的な熱膨張係数の場合 (3× 10−5/K), 大規模な熱駆動マントル対流がこの最初の成層
を乱すためには, 月のマントルの上部と底部の間の超断熱的な温度差が 2000℃を超えなけ
ればならないだろう. マグマオーシャンの下にある月の内部の未分化領域でのとても低い
初期温度を仮定してさえ, 知られているマグマオーシャンの結晶化温度はこの大きな最初
の段階での温度の違いを認めないだろう. 内部領域での熱駆動対流はマントルの上部付近
の混合した層の中とコア-マントル境界の混合層で始まる. そして厚さは熱的に浮力のある
マントルを貫く化学密度の違いで決定される. 以下の解析はその様なコア-マントル境界と
隣り合う層の発達を扱う. コア-マントル境界ではマントルの上部で成長すると予想されて
いる相補的な層の影響が, 十分に重要である深さにまだ到達していないと仮定している.

不適合熱源元素が月全体の 5-10倍に濃集しているイルメナイトのコアは上に横たわって
いるオリビン-オルソパイロキシン沈積物を熱する. 伝導によって厚くなるコア-マントル
境界での熱境界層は, 層の厚さを用いたレイリー数が臨界値を超えたとき不安定となる.

Racrit＝
ραg (Tc − Tm) δ3

µκ
≈ 103

そして, 上に横たわっている化学的に成層したマントルの中を上昇するプリュームを発生
する. ここで Tcと Tm はコア-マントル境界と上に横たわっているマントル中での温度で
ある. αは熱膨張係数 (3× 10−5K−1), κは熱拡散率 (10−6m2/s), gは深さ 1200kmでの重
力加速度である. この不安定性の基準では, 熱的な密度差に比べて, 熱境界層にわたる化学
的な密度差がごくわずかであると仮定している. 熱境界層が不安定となる厚さ δに伝導に
よって成長する時間 τ は以下である.

τ＝
δ2

2κ

成長をくりかえし,境界層の不安定性は上に横たわっているマントルの中を上昇するサーマル
(温かい流体塊)を形成する. 熱境界層の中で物質の平均温度の見積もりとして (Tc + Tm) /2

をとると, 上に横たわっているマントル中への熱流量は, それぞれ境界層が不安定になる
時間 ρcP (Tc − Tm) δ/2の間に付け加わる熱量と不安定性の振動数 1/τ の単純な積である.

q＝
ρcP (Tc − Tm) δ

2τ
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ここで cP (1kJ/kg K)は熱容量である.

いくつかの単純だが妥当な仮定をおいて, 化学的な成層の中を上昇する熱プリュームの力
学を扱うことにする. (1)コア-マントル境界 (CMB)で形成されたプリュームは, もともと
(化学的に)低密度だがより冷たいマントル中を上昇する. ごく僅かに安定な熱境界層の中
で平均温度と組成を持つプリュームは, CMBから正の熱的浮力と負の化学的浮力がバラ
ンスする高さにまで上昇する. (2)プリュームは転倒とそれらの上昇を通してのマントル
の混合を引き起こす. よって, マントル層を熱的, 化学的に均質化し, それはプリュームが
上昇する高さと等しい. 従って, 図 5.2で示したように熱境界層の上の混合層は一定の温度
Tmを持つ. 初期に固有の密度成層はCMBからの高さの単純な一次関数をとる. 図 5.2で
示したように, 完全な混合の仮定をおくと, 混合した層の中の固有密度 (温度を同じにして
比較した密度)はちょうど初期に予め存在していた層の厚さにわたる密度幅の平均である.

プリュームの密度と混合層の上部のマントルの密度は, 図 5.2のように熱膨張によって減
少する固有密度によって与えられる. 時間と共に温度 Tmが増加するにつれて, 混合層の
厚さもまた増加する.

混合した層の厚さ z∗の進化とその範囲内での平均温度 Tmは単純なエネルギー収支から得
られる. わずかな時間の増分の間の熱エネルギーの変化は 熱境界層の不安定性によって加
えられる熱量と混合層の中の冷却している上に横たわっているマントルの取り込みによっ
てきまる. 球対称を仮定するとこのエネルギー収支は以下のように書ける. ここでRはコ
アの半径である.

1

3R2

d

dt

{
ρcpTm[(R+ z∗)3 −R3]

}
＝ q − ρcp(Tm − Ti)

dz∗

dt

コアの温度は, 上に横たわっているマントルへ失われる熱の割合と長期にわたる放射性熱
源によるバランスで決定される. イルメナイトに富んだコアと熱境界層にはかなりの融解
が起こるので, 融解熱 (600kJ/kg K)もまた考慮する.

　
初期のコアとマントルの温度が 1200℃とし, マントル粘性率の幅 (1019 − 1020Pa S)と放
射性元素の値 (地球全体の 5-10倍)を与えこのモデルから得られる予測について調べるこ
とにする. 上記のこのコアとマントルの初期温度は, IBC層の固化温度を 1100℃とし扱う
ことと沈み込む IBCダイアピルの断熱圧縮に伴う温度の上昇を含めることによって見積も
られる. 図 5.1での IBCコアのちょうど上部で, 密度が 100kmの高さにわたって約 1％変
化する. しかしながら, もしいくばくかの混合が転倒の間に起こっていたなら, 組成勾配は
減少するだろう. それゆえ私たちは 100kmにわたって 0.9％, 0.6％, 0.3％の密度変化を
する場合を考える. 表 5.1では私たちが分析したモデルパラメーターの幅をまとめた. ペ
リドタイトソリダスはイルメナイトを含むハルツバージャイトのそれとして得られる [3].

図 5.3はそのモデルの一つでの予想される温度分布を示している. そして図 5.3の単純な
線形変化として見積もられる熱境界層内での温度分布は, 各時点での不安定の起こる直前
のものを示している. 図 5.4は表 5.1で載せたモデルのいくつかによる混合した層の温度
と厚さの時間変化を示す. これらは以下でさらに議論する.
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図 5.2: 化学的に成層した月のマントルの熱的進化モデルの重要な特徴は, イルメナイトコ
ア中の放射性熱源によって下から熱されていることである. 下の図はマントルの底で不安
定な熱境界層からプリュームが形成されることを説明している. プリュームはある高さに
断熱的に上昇する. この高さとは, プリュームの正の熱的浮力と負の化学的浮力がバラン
スするところである. プリュームの上昇は熱的, 化学的に良く混合された層を作り出すと
仮定されている. 任意の時間 tで, 厚さ z∗(t)の良く混合した層を通って上昇するプリュー
ムが高さ z∗(t+ τ)まで上に横たわっているマントルを突き抜ける. ここで τ は不安定性熱
境界層を伝導的に形成するために必要な時間である. 図 5.1から見積もられるように, マ
ントルは高さと共に線形的に減少する固有の (化学的な)密度と初期温度 Tiを持つ.

5.4 考察

これらのモデル全てにおいて, マントル中での溶融はちょうどコア‐マントル境界の上部
の熱境界層の中で始まっている. 例えば, モデル (3)(表 5.1)の場合のマントルの熱進化を
考える. モデル (3)では地球全体の値の 10倍の熱源を持ち, コア‐マントル境界の上部の
高さで 100kmにつき 0.9％の密度勾配があるとしている. コアの形成と月のマントルの転
倒後, 400Myr後のコア‐マントル境界よりも上ののマントルの温度プロファイルは温度
1425℃で 320kmの良く混合したマントル層を持つ. 温度はまだその深さにおけるマント
ルソリダスよりも十分に低い (図 5.3). しかしながら, おおよそ 70kmの厚さの熱境界層は
部分的に溶融している. 熱境界層の中での溶融は部分溶融したマントルの密度をわずかに
増加もしくは減少させるだろう [5]. そして, それらの条件下でのメルトと固体の密度の推
定値に依存する. 溶融の浮力への効果は熱膨張の効果と比較すると小さいだろう. それゆ
え私達は上記で述べられているモデルの中のメルトの浮力を無視している. 月の核の中の
メルトの存在により起こりえる効果は後に考察する.
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図 5.3: 核の放射性元素が地球全体の 10倍, コア-マントル境界上部での化学的密度成層
0.9× 10−7/km, マントル粘性率 1019Pa s, 初期のコアとマントルの温度 1200℃とした場
合の時間の関数としての熱構造の時間変化の見積もり. これは表 1の 3列目でのパラメー
タと図 4中の (3)の結果と対応する.

表 5.1: 選択したモデルパラメータとその結果

(1)(2)(3)(4)(5)(6)(7)
熱境界層は熱的な浮力が存在し不安定となり, 上に横たわっているマントルと熱的にも化
学的にも混合する. 熱境界層の大部分は混合したマントルの平均温度まで冷却される. 混
合した層の温度が局所的なソリダスよりも低い場合, 熱境界層から混合した層へ輸送され
るメルトは全て結晶化し, 混合したマントル層へ潜熱を解放する. 図 5.3で表されている
温度はこの潜熱の熱的な寄与を含んでいる.

コア形成の 500Myr以内に, 混合した層の厚さは 340km以上に到達し, より重要なことと
して, 混合した層の上部での温度は 3.5GPaの圧力と対応する深さで局所的なソリダスに
到達する. 混合した層の中で溶融が始まるタイミングと深さはいくつかのモデルパラメー
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図 5.4: 表 1中の (1)(2)(3)列と対応している化学的密度勾配の幅の場合の, 時間の関数と
しての混合した層の厚さと温度. 最も高い化学的密度勾配 (3)の場合は各時点で比較する
と混合層が最も薄く, 温度が最も高い場合と対応している. これはほぼ同じ量の熱がより
薄い層につけ加えられるためである.

タに依存している. 図 5.4の aと bは混合した層の温度と厚さの時間進化を表している. そ
れぞれコア-マントル境界より上部で 100kmにつき -0.3％, -0.6％, -0.9％の密度勾配の場
合である. 最も冷たく, 最も厚い混合した層は, 最も小さな密度勾配でのマントルに対して
得られる. 小さな密度成層でより大きな層の厚さになるのは, より小さな組成密度勾配の
中で熱プリュームの高さがより上昇するためである. より低い温度は, 繰り返す熱境界層
の不安定性から, 混合した層でのより大きなマントルの大きな質量に熱をつけ加えるため
である. 図 5.4の結果を基にして, ある時間で低い組成密度勾配を持つ混合したマントル
は高い組成密度勾配を持つそれよりも厚いが冷たい. より安定した化学成層は熱をより薄
い層に留めるように作用する. 結果として, 高密度勾配よりも低密度勾配の場合, 混合した
層の溶融はより低い圧力, より低い温度, 400Myrよりもさらに後で起こる.

熱進化と続いて起こる混合した層の溶融もまたコア中の熱源元素の濃集に依存している.
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放射性元素を地球全体の 5倍の値に減らすことは劇的な結果をもたらす. 混合した層の上
部でソリダスに到達するには, 10倍のコアの放射性元素の場合よりもさらに１Gyr経過し
た後である (表 5.1). 同様に, 1019から 1020Pa s にマントル粘性率が増加すると, 混合し
た層の上部で溶融するまでの時間は約 200Myr増加する. この場合, わずかに低い温度と
いくらか浅い所でメルトは発生する (表 5.1の (3)と (5)を比較).

私達は熱境界層の底部とコア中で得られる温度は転倒の後すぐにソリダスを超えること
に既に注目していた. マントルはハルツバージャイトかもしかしたらオリビンを含んだオ
ルソパイロキシナイトだと仮定すると, 溶融率は 100％に近くなる. フォルステライト-エ
ンスタタイトの共晶点 (Mg＊＝ 1.0)の温度は 4GPaで約 1900℃である. エンスタタイト
とフォルステライトそれぞれの一致融解点はこれらの圧力で約 1920℃と 2100℃である
[43]. これらの沈積物のMg＊値は 0.80と仮定されている [44]. オリビンのリキダス温度は
3℃/Mg＊数つまりMg＊＝ 0.80の場合約 60℃低下する. 従ってオリビンとエンスタタイ
ト (Mg＊ ＝ 0.80)のリキダス温度は特にこれらの圧力でおよそ 2040℃と 1860℃である.

よって図 5.3で示されている温度の場合, 熱境界層の低部はパイロキシンに富んだ岩石の
場合は全体として融解されて, オリビンに富んだ沈積物の場合は部分的に溶融されている.

月のコアのリキダス温度はさらに低い. なぜなら, Mg＊値がより低いからである. もしこの
解析が正しいなら, 地球全体の 10倍の放射性元素によって核が形成した後約 400-500Myr

で月のコアは完全に溶融している. 800kmの半径である現在まで続く中心部分での部分的
な融解によって, 月の明らかに高いラブ数が説明できることは興味深い [13]. 月の中心に向
かう熱源への低い融解温度物質の濃集は現在溶融している月のコアの説明を容易にする.

マントル底部での熱的, 化学的進化の中での月の IBCコアの融解はどのような役割を果
たすだろうか? 私達のモデルでは, 月のコアは約 15Wt％のイルメナイトと 85wt％のパ
イロキシン±プラジオクレイスを含んでいる. 融解したコアの密度は妥当な熱膨張と圧
縮率に対して大きな外挿をすることによって見積もることができる. さらに TiO2、Mg＊

数と SiO2含有量において起こりうる少量の変化は見積もられた密度に重大な影響を及ぼ
す. 8％TiO2を持つ月の海のようなメルトの場合 (15％のノルムイルメナイト量と等価),

Delano [5] による結果からは融解したコアの密度は約 3400± 100kg/m3が示唆される.

相対的に, 熱境界層の中で部分的にもしくは完全に溶融したマントルの密度はかなり小さ
い. 熱境界層中のマントルは主に低 CaO-パイロキシン (Mg∗ ≈ 0.90)± オリビンと少量
のイルメナイトであると仮定している. 1900℃で溶融した低 CaO-パイロキシンの密度は
約 2700kg/m3 であり [45], その一方で少しも溶融していないオリビンはこれらの温度で
3300kg/m3以下の密度を持つ [5]. 4.5GPaでのメルトの密度 [5]はおおよそ 3000kg/m3で
ある。部分的に完全に溶融した熱境界層は, 溶融したコアと重力的に安定な関係にある. し
かしながら, 二つの層はお互いに分離したままではないだろう. 熱境界層が不安定となる
につれて, コア物質が取り込まれ, 上に横たわっている沈積物の中を上昇するだろう. ある
いはコア中の対流が熱境界層の中の溶融したマントルを取り込み, マントルの底部を侵食
するだろう. これらの過程は重要かもしれないが, 上記で表したモデルには組み込まれて
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おらず, この論文ではこれ以上考えてはいない. どちらの影響もコアからマントル底部へ
運ぶ熱の割合をさらに強めるだろう.

溶融したコアの密度に対して私達のより低い見積もりが正しいなら, それは上に横たわっ
ているマントルと不安定な関係だろう. ρ < 3400kg/m3での溶融したメルトは, より鉄と
パイロキシンに富む沈積物と不安定な関係となる (図 5.1). もしそうなら、いったん溶融
したコア物質は上昇し, その結果月の中心部から外れた層を形成する. この層は上に横た
わっている沈積物マントル中で浮力のバランスのとれた高さに形成される. また, コア物
質が限られた範囲内で上に横たわっているマントルと混合する可能性もある. 興味深いが,

これらの可能性はこの論文ではこれ以上追及はしない.

5.4.1 海の玄武岩の起源

実験的な相関係によって得られる海の岩石生成上の重大な制約は, 初期の海のガラスは
2.0-2.5GPaの間の圧力でオリビンとオルソパイロキシンで複相飽和するが, リキダス上で
はより低い圧力でオリビンだけで複相飽和することを示している [4,46]. もしそれらが初
生マグマで, そのソース領域の中にオリビンとオルソパイロキシン両方とも残っているな
ら, 海のガラスは約 2.0-2.5GPaの圧力から得られなければならない. もしそれぞれオリビ
ンかオルソパイロキシンだけソース領域に残っていたなら, 圧力はこの幅よりも高いか低
いだろう. ピクライト質の海のガラスは比較的低い融解度に由来する初生マグマだと仮定
している [47]. 私達のモデルの母岩は浅いマグマオーシャンからオリビン-オルソパイロキ
シン沈積物として得られ, そして転倒の間内部領域の中でより圧力の高い下方へと運ばれ
る. 約 0.5-0.6GPaよりも高い圧力の場合, オリビン-オルソパイロキシン共晶点がプラジ
オクレイス-オルソパイロキシン結合のかなり近くに接近しており, これらの液体から得ら
れる沈積物はオルソパイロキシン≫ オリビンとなる. それゆえ, オリビンがソース領域の
中で唯一溶融していない相になれないことを示唆する. これは海のガラスはオルソパイロ
キシン±オリビンのソース領域から得られ, 少なくても 2.0-2.5GPa(∼400-500km)の圧力
に相当する深さから得られることを意味している.

もし海の玄武岩が初生マグマでなく, しかし表面付近でのオリビンの結晶化を経験してい
るなら, 発生する深さの見積もりは複相飽和の圧力よりも高くなる. オルソパイロキシン-

オリビン共晶点は圧力が増加するにつれてよりオリビン成分に富むことが実験的観察から
得られる. Lomghi [48] によって提案されたように海の玄武岩が様々な圧力下で生じたメ
ルトの集まりなら, 複相飽和の見かけの圧力メルト組成の平均的な圧力を表す. 言い換え
れば, メルトは 2-2.5GPa以上と以下両方の圧力で発生した.

海の火成活動に対するソース領域として, 混合した層の上部での溶融は, メルトが固体に
対して浮力を持つような十分に低い圧力と, 上で議論した複相飽和の制約を満足する十分
に高い圧力で起こらなくてはならない. 混合した層の上部での溶融は転倒の 500-600Myr

以内に始まらなくてはならない. なぜなら最も古い高 TiO2の海の玄武岩は少なくとも現
在から 3.9Gyr前には生じているからである [6]. 表 5.1でまとめた我々の結果は, 放射性元
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素濃度が地球全体の 10倍のコア, コアの半径 550km, そして最も高い組成密度勾配の場合
に混合した層の上部が約 500Myr後にソリダスを横切るという制約を満足することを示す.

しかし全体の放射性元素がより小さいモデルではそうではない. 地球全体の 5倍の放射性
元素の値でのモデルはコアの形成後, 1Gyrより後にだけメルトを発生する. 小さな組成密
度勾配のモデルは似た問題を持つ. 同じ放射性元素の値とマントル粘性率の場合, 100km

につき 0.3％, 0.6％, 0.9％密度変化させたモデルはそれぞれ 1000Myr, 636Myr, 507Myr

でメルトが発生する. 低い勾配の場合, 必要とする時間の中でメルトを生成することはが
できないことと中間勾配の場合は辛うじて条件をみたすことは明らかである. 最も高い勾
配の場合だけ海の火成活動上での知られている年代的な制約を明らかに満足する. コアの
半径 475kmのモデルでも同様のことが成り立つ. しかしながら, これはコアの半径 550km

のモデルよりもより高い熱の割合を必要とする. 500-600Myr で混合した層の上部で溶融
を起こすモデルでは, 融解の圧力は 3-3.5GPaの幅の中である (表 5.1参照).

高TiO2の海の玄武岩のメルトが, 2-2.5GPaの圧力幅でオリビンに富んだマントルに対し
て中立的な浮力を持つなら, そのような深さからの高 TiO2の海の玄武岩の発生によるど
んなモデルも深刻な問題に直面する [4,49]. 高圧力でオリビンと/もしくはオルソパイロキ
シンの残りよりも高密度である高TiO2の海の玄武岩のメルトはそれゆえに噴出するため
に表面へ向かって上昇するよりもむしろ沈降すべきである. このジレンマの一つの解決策
は高 TiO2 の海のメルトがオリビンと/もしくはパイロキシンの粒子境界を濡らしていな
いことを仮定することである. 実際, Toramaru and Fujii [50] は地球の海洋底玄武岩のメ
ルトがマントルペリドタイト中のエンスタタイトの粒子境界を濡らしていない実験的証拠
を示した. オリビン-オルソパイロキシン-プラジオクレイスの系での乾燥した実験の中で,

メルトはパイロキシン粒子の三重会合点から排除される [51]. メルトの連結性の度合いは
完全にメルトの組成に依存しているので, このふるまいが月のマントル中での高 TiO2の
海のメルトに当てはまると結論付けることはできない. しかし, もし海の玄武岩のメルト
が, 小さな溶融度によって相互に連結されることがないなら, メルトはオルソパイロキシ
ンを含んでいる粒子の会合点に沿って初期に捕えられただろう. その様なメルトは, たと
えメルトが存在するところでマントルに対して浮力を持たないとしても, 上昇するマント
ルによって上方に運ばれるだろう.

別の解決法 [3] はマントルの上昇速度がメルトの沈降速度よりも大きいことである. ソリ
ダスの付近ではその断熱曲線に沿って低下するときメルトは結晶化する. 中立浮力深度よ
り上の場合だけが、個々の塊にメルトを分離できる. その塊の中ではメルトはマントルか
ら効率よく分離するようになる。もしこのモデルが正しいなら, 高 TiO2のメルトは様々
な圧力下で生じた融解の結果であり, 複相飽和のみかけの圧力はメルトが正の浮力を得る
浅い部分での圧力である.

5.5 要約

この論文は月のマグマオーシャンの結晶化に由来する放射性元素の含有量の違いと化学的
浮力のもつ役割を考慮した内部進化モデルの化学的, 熱的帰結を研究した. レイリーテイ
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ラー不安定によって, マグマオーシャンの固化の最終段階に形成される高密度のイルメナ
イトに富んだ沈積物層と下に横たわっている Feに富んだ沈積物が月の中心に向かって沈
み込む. この転倒の後, イルメナイトに富んだ沈積物コア内の放射性熱源は上に横たわっ
ているマントルを熱し, コア-マントル境界上部の加熱され対流混合する層が発達する. 最
終的にはこの層は十分に厚くなり, また熱くなりやがて融解する. 深部の高い圧力におけ
る融解は海の玄武岩の化学的性質からの要請を満たし, そして実際の海の玄武岩の火成活
動の開始時期を説明するのに適切な時間間隔の後生じる. ただしこの結果は, コア中の放
射性元素の含有量が月全体の約 10倍 (地球全体の値に相当する)で, コアから上の化学的
密度勾配が, 次の値と一致する場合に得られる. それは, 初期の不安定な成層した月の内部
の大規模な転倒の間に起こった混合の量が最小限に抑えられている場合に予期される値で
ある.

主なモデルパラメータによって暗示されている詳細によらず, マグマオーシャンのイルメ
ナイトを含む沈積物の高密度によって駆動される重力的な転倒は高TiO2の海の玄武岩の
ソース領域と放射性熱源の重要な部分を月の中心へ向かっておそらく集中させる. これは
月の熱的進化と海の玄武岩の起源にとって重要な意味を持つだろう.
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5.7 流体中を沈降する球の抵抗力の導出

ここで一般には, 代表的な長さが dの物体が, 他には乱されていない流体中を速度 U で定
常な並進運動をする時, dと U は流れの場全体に対する代表的な長さと速度である. ナビ
エ-ストークス方程式より, 液体の慣性力は ρU2/d程度であり, 粘性力は µU/d2程度であ
る. ここで慣性力を粘性力で割ると ρdU/µ(=Rとおく)となる. したがって, R ≪ 1のと
きは慣性力を無視できる. また, もし物体が U2/dより小さい加速度で動くのであれば, そ
のときも慣性力は無視できる (よって今回は慣性力を無視する).

従ってナビエ-ストークス方程式

∂u

∂t
+ (u · ∇)u = −1

ρ
∇p+ ν∇2u+K (5.7.1)

より

∇
(
p− p0
µ

)
= ∇2u = −∇× ω (5.7.2)

ここでuは流体の速度, ρは流体の密度, νは流体の動粘性率, Kは外力, µは粘性率, ωは
渦度を表し, ν = µ/ρである. 連続の式より

∇ · u = 0 (5.7.3)

ここで p0は物体から無限遠での一様な圧力である. 無限遠で流体が静止するように座標
系を選ぶと, 速度Uで動く物体の境界条件は

u = U (物体表面)

u → 0および p− p0 → 0 (無限遠)

}
. (5.7.4)

. である. ここで式 (5.7.2)と式 (5.7.3), 境界条件 (5.7.4)がu, (p− p0)/µはU について‘線
形で同次’である. よって uと (p− p0)/µはU について線形で同次でなくてはならない.

5.7.1 剛体球の場合

簡単のため, まず物体が剛体球の場合を考える. 座標系の原点を, 半径 aの球の中心とす
る. また U に平行な軸を x軸とし, それを極軸とする極座標 (r, θ, ϕ)で流れの場を記述
する. uと (p − p0)/µの擾乱は, 球の中心を通り x軸に対して軸対称である. したがって,

速度の ϕ成分は 0であり, ϕに関する微分もすべて 0である. また, ベクトル uはこの軸
を含む面内にある. 式 (5.7.2), (5.7.3)中の微分演算子は座標系の取り方によらないので,u

と (p− p0)/µはベクトル xに依存し, ベクトル xの成分のどのような組み合わせにも依存
しない.

(p− p0)/µはU について線形で同次であることから, (p− p0)/µはU ·xF の形でなければ
ならない. ここで, F はU · xF を無次元とする関数である. (p− p0)はラプラス方程式を
満たし, 無限遠で 0となるので, rの負の関数の球面調和関数の級数で表せる. この形に適
合する級数の項は次数 1の項 (ダイポール項)だけである. よって

p− p0
µ

=
1

r

CU · x
r2

(5.7.5)
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である. ここでCは定数. まったく同じ議論が渦度ω(ω=rotv)に適用できる. これは方位
角方向 (ϕ方向)のベクトルであり, U × x/r3に比例しなければならない. 比例定数は式
(5.7.2)より C であることがわかり,

ω =
CU × x

r3
(5.7.6)

となる. 極座標系で渦度が 0でない唯一の成分である方位角方向の成分は

1

r

∂(ruθ)

∂r
− 1

r

∂ur
∂θ

(5.7.7)

と定義される. ここで ur, uθは流線関数 ψを用いると

ur =
1

r2 sin θ

∂ψ

∂θ
, uθ = − 1

r sin θ

∂ψ

∂r
(5.7.8)

となる. これを式 (5.7.7)に代入しすると

− 1

rsinθ

∂2ψ

∂r2
− 1

r3
∂

∂θ

(
1

sinθ

∂ψ

∂θ

)
(5.7.9)

となる. 式 (5.7.6)と式 (5.7.9)より

− 1

r sin θ

∂2ψ

∂r2
− 1

r3
∂

∂θ

(
1

sin θ

∂ψ

∂θ

)
=
CUr sin θ

r3

∂2ψ

∂r2
+

sin θ

r2
∂

∂θ

(
1

sin θ

∂ψ

∂θ

)
= −CU sin2 θ

r
(5.7.10)

となる. ψの特解は明らかに sin2 θに比例しているので

ψ = U sin2 θf(r) (5.7.11)

と置く. これを式 (5.7.8)に代入し, ベクトル形式にまとめると

u = U

(
1

r

df

dr

)
+ x

x ·U
r2

(
2f

r2
− 1

r

df

dr

)
(5.7.12)

という形の速度ベクトルになる. 未知関数 f に対する方程式は式 (5.7.10)に式 (5.7.11)を
代入し求まり,

d2f

dr2
− 2f

r2
= −C

r
(5.7.13)

である. 次にこの f に対する方程式の一般解を求める. 境界条件は{
ur = U cos θ, uθ = −U sin θ (r = a)

ur → 0, uθ → 0 (r → ∞)
(5.7.14)

あるいは書き換えて {
f(a) = a2

2 , f
′(a) = a (r = a)

f(r)
r2

→ 0 (r → ∞)
(5.7.15)
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である.

特解 fs(r)は

fs(r) =
C

2
r (5.7.16)

f(r)に対する方程式を同次方程式とみなすと

d2f

dr2
− 2f

r2
= 0 (5.7.17)

この同次方程式の一般解を fg(r) = rnとおき, 式 (5.7.17)に代入すると

(n− 2)(n+ 1)rn−2 = 0 (5.7.18)

となり, n = −1, 2の場合に式 (5.7.17)が成立することがわかる. 従って同次方程式の一般
解はA,Bを任意定数として

fg(r) = Ar2 +B
1

r
(5.7.19)

となり, 求める方程式の一般解 f(r)は

f(r) = fs(R) + fg(r) =
C

2
r +Ar2 +B

1

r
(5.7.20)

となる. 境界条件から{
f(a) = C

2 a+
a2

A a
2 +B 1

a = a2

2
f(r)
r2

= C
2r +A+B 1

r3
→ 0 (r → ∞)

(5.7.21)

. これらより定数が A = 0, B = −1
4a

3, に定まる. また, 滑らない条件である uθ =

−U sin θ (r = a), 書き換えて f ′(a) = a (r = a)より

C =
3

2
a (5.7.22)

が求まり,

f(r) =
3

4
ra− 1

4

a3

r
(5.7.23)

となる. 流れの方程式は

ψ = Ur2 sin2 θ

(
3

4

a

r
− 1

4

a3

r3

)
(5.7.24)

である.

次に流体が球に及ぼす力を求めるために, r = aでの応力テンソルを求める. x = anで表
される位置では, 球面上の単位面積あたりの力の i成分は

nj(σij)r=a = nj

{
−pδij + µ

(
∂ui
∂xj

+
∂uj
∂xi

)}
r=a

(5.7.25)
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であり, 式 (5.7.12)の速度ベクトルに対しては

=

{
−pni + µniU · n

(
−f

′′

r
+

6f ′

r2
− 10f

r3

)
+ µUi

(
f ′′

r
− 2f ′

r2
+

2f

r3

)}
r=a

(5.7.26)

となる. ここで式 (5.7.2)と (5.7.20), A = 0, B = −1
4a

3を代入すると

nj(σij)r=a = ni

{
−p0 +

3µU · n
a

(
2C

a
− 3

)}
+

3µUi

a

(
1− C

a

)
(5.7.27)

となり, 球の表面で流体と剛体球が滑らない条件より求められる C の値 (C = 3
2a)を代入

すると

= −p0ni −
3µUi

2a
(5.7.28)

となる.これを球表面上で積分すると球に働く抵抗Dが以下のように求まる (右辺第一項
は積分には寄与しない).

D = −
∫ 2π

0
dφ

∫ π

0

3µU

2a
a2 sin θdθ = −6πµaU (5.7.29)

式 (5.7.29)はストークスの法則としてよく知られている.

5.7.2 球の内部が流体の場合

より現実的に, ダイアピルが流体である場合, すなわち上記で考えた剛体球の内部が流体の
場合を考える. 流体と流体球, 二つの液体は混合できず, 接触面での表面張力は‘ 小滴’を
変形しようとする粘性力の影響を受けても, 近似的に球に保つほどつようと仮定する. ま
た, 小滴内の運動のレイノルズ数は外側の流体の運動と同様に, 1よりも小さいとする.

この場合の終端速度は, 剛体球の場合に用いた議論をほぼ同様にして求められる. 球内外
の運動は軸対象であり, 粘性率は違う値であるが, 式 (5.7.2)と式 (5.7.3)を満たす. uと
p− p0は上記と同様に無限遠で 0でなければならない. uと p− p0は球内のいたるところ
で有限である. ここで, オーバーラインは内部流体とその運動に関係する量を示す. 接触
面で共通な運動学的条件は

n · u = n · u = n ·U (r = a) (5.7.30)

である. 剛体球の表面での滑らない条件の代わりに, いくつかの力学的な接合条件がある.

一つ目は, 接触面では二つの流体の相対運動が起こらないという条件である. これは

x× u = x× u (r = a) (5.7.31)

と表せる. 二つ目は, 接触面の力学的性質は一様な表面張力だけであると仮定し, 外部流体
による接戦応力は, 内部流体によるもと大きさが等しく, 異符号であるという条件である.

これは
ϵmkinknj(σij − σij) = 0 (r = a) (5.7.32)
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と表せる. ここで ϵmkiは循環テンソル13のことである.

方程式と境界条件は p− p0,u, p− p0および U について線形で同次であるから, 式 (5.7.5)

から式 (5.7.22)までの関係はここでも成立する. pは pと同様にラプラスの方程式を満た
し, p− p0は球内のいたるところで有限であるので, 式 (5.7.5)に類似する解は

(p− p0)

µ
= CU · x (5.7.33)

ここで C は定数である. 剛体球の場合と同様の議論を式 (5.7.2)を満たすように行うと内
部渦度は

ω = −1

2
CU × x (5.7.34)

である. 式 (5.7.9)と式 (5.7.34)から

− 1

r sin θ

∂2ψ

∂r2
− 1

r3
∂

∂θ

(
1

sin θ

∂ψ

∂θ

)
= −1

2
CrU sin θ

∂2ψ

∂r2
+

sin θ

r2
∂

∂θ

(
1

sin θ

∂ψ

∂θ

)
=

1

2
Cr2 (5.7.35)

となり,

ψ = U sin2 θf(r) (5.7.36)

と置くと
d2f

dr2
− 2f

r2
=

1

2
Cr2 (5.7.37)

となる. この方程式の一般解 f(r)は

f(r) =
1

20
Cr4 +Ar2 +B

1

r
(5.7.38)

r = 0での特異性を避ければ, r = aでの運動学的条件から

A =
1

2
− 1

20
Ca2, B = 0 (5.7.39)

が求まる. よって

f(r) =
1

20
Cr4 +

(
1

2
− C

20
a2
)
r2 (5.7.40)

となる. さらに球内の速度ベクトルは式 (5.7.12)と同様の形を持ち

u = U

(
1

r

df

dr

)
+ x

x ·U
r2

(
2f

r2
− 1

r

df

dr

)
(5.7.41)

であるので, 式 (5.7.40)を代入して

u = U − 1

10
C
{
U
(
a2 − 2r2

)
+ xU · x

}
(5.7.42)

13循環テンソル ϵijk とは, i, j, k が循環的に 1, 2, 3 の順序のときは 1,i, j, k がすべて違わなければ 0, i, j, k
がそれ以外の場合には −1である.例を挙げると ϵ123 = 1, ϵ231 = 1, ϵ112 = 0, ϵ213 = −1である.
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となる. 次に力学的な接合条件から C とC を決定する. 式 (5.7.31)より,

C − 1

2
a = a+

1

10
Ca3 (5.7.43)

が求まる. また球面上の単位面積あたりの力の i成分を求めた式 (5.7.26)において, Uiを
含む項だけが接線成分に影響するため, 接線成分の接合から

µUi

(
f ′′

r
− 2f ′

r2
+

2f

r3

)
= µUi

(
f ′′

r
− 2f ′

r2
+

2f

r3

)
3µ

a2
(a− C) =

3

10
Cµa (5.7.44)

が求まる. 式 (5.7.43)と式 (5.7.44)より

C =
1

2
a
2µ+ 3µ

µ+ µ
, C = − 5

a2
µ

µ+ µ
(5.7.45)

である. 外部の流体が接触面に及ぼす抵抗力は, 接触面 Aにわたる. よって抵抗力は式
(5.7.26)を積分して得られ,∫

nj(σij)r=adA = −4πµUC = −4πaµU
µ+ 3

2

µ+ µ
(5.7.46)

となることが分かる.

卒業論文.tex 2011/10/28 ( 押川　智美 )



卒業論文 5 Hess and Parmentier (1995) 全訳 53

謝辞

本卒業論文の作成において, 多くの方のお世話になりました. この場を借りて, 厚くお礼申
しあげます.

特に指導教官の倉本圭 教授には, 本研究のテーマの決定から, 卒業論文の書き方の指導, 惑
星科学について学び, 研究する面白さ等を教えていただきました. また, 博士研究員である
木村淳 氏にはゼミにおいて多くの助言と有意義な知識をいただきました. そのほか, 惑星
宇宙グループに所属する皆様にも様々な形でご協力いただきました.

以上の皆様方に, 心よりお礼申し上げます. 　

卒業論文.tex 2011/10/28 ( 押川　智美 )



卒業論文 5 Hess and Parmentier (1995) 全訳 54

参考文献

• Anderson, J.D., W.L. Sjogren, and G. Schubert (1996), Galileo Gravity Results

and the Internal Structure of Io, Science., 711 pp. 709-712.

• Basaltic Volcanism Study Project(BVSP) (1981), Basaltic Volcanism on the Ter-

restrial Planets. Pergamon Press, New York, 1286pp.

• Batchelor G.K. (1967), An introduction to Fluid Dynamics. Cambridge Univ.

Press, Cambridge 635 pp.

• Heiken, G.H., D.T. Vaniman and B.M. French (1991), Lunar sourcebook, A user’s

guide to the Moon, Cambridge University Press 736 pp.

• Hess, P.C., and E.M. Parmentier (1995), A model for the thermal and chemical

evolution of the Moon’s interior: implications for the onset of mare volcanism.

Earth Planet. Sci. Lett. 134, pp. 501-514.

• Hood, L.L. (1986). Geophysical constraints on the lunar interior. In: W.K. Hart-

man, R.J. Phillips and G.J. Taylor, Editors, Origins of the Moon, Lunar Planet.

Inst., Houston, TX , pp. 361-410.

• Ishihara, Y., S. Goossens, K. Matsumoto, H. Noda, H. Araki, N. Namiki, H.

Hanada, T. Iwata, S. Tazawa, and S. Sasaki (2009), Crustal thickness of the Moon.

Implications for farside basin structures. Geophys. Res. Lett,, 36, L 19202.

• Jolliff, B.L., J.J. Gillis, L.A. Haskin, R.L. Korotev and M.A. Wieczorek (2000),

Major lunar crustal terranes: Surface expressions and crust-mantle origins, J. Geo-

phys, Res., 105, pp. 4197-4216.

• Konopliv, A.S., A.B. Binder, L.L. Hood, A.B. Kucinskas and J.G. Williams (1998),

Improved gravity field of the Moon from lunar prospector, Science., 281, pp. 1476-

1480.

• Parmentier,E.M., S. Zhong, M.T Zuber (2002), Gravitational differentiation due

to initial chemical stratification: origin of lunar asymmetry by the creep of dense

KREEP? Earth Planet. Sci. Lett., 201 pp. 473-480.
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