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要旨 

本論文では，メソシデライト母天体の起源を明らかにするために，玄武岩質クラスト

の岩石，鉱物学的研究，全岩化学組成，特に微量元素存在度の決定，鉱物ごとの微量元素

存在度の決定を行い，メソシデライト母天体の形成過程の推定，特に金属相とケイ酸塩相

の混合イベントの制約を行った． 

 

メソシデライト玄武岩質クラストは，その岩石組織から，表層あるいは表層付近で急

冷（0.1–100°C/hr）されたと考えられる．メソシデライト玄武岩質クラストが，長期間，高

温（800–1000°C）で熱変成作用を経験している．メソシデライト玄武岩質クラストの鉱物

ごとの微量元素存在度から，変成温度がソリダス温度（1050°C）を超えたため，クラスト

内部で部分溶融を起こし，その結果鉱物内部あるいは鉱物相互で希土類元素の再分配が起

こり，特徴的な組織や希土類元素存在度パターンをつくったと考えられる．メソシデライ

ト玄武岩質クラストはニッケルで 270ppm から 3200ppm まで 10 倍以上の組成範囲をもつ．

また，これらの親鉄元素存在度はすべてが強親鉄性元素に乏しい，分化したパターンを持

つ．強親鉄性元素の欠乏の程度は，ニッケル含有量が少ないほど強くなる．これは，ケイ

酸塩相が金属相と混合をした際に，金属相が液として混ざったのではなく，混合時に部分

溶融液を生じ，それがケイ酸塩クラスト内に混入することによって形成したと考えられる． 

 

これらのことをまとめると，本論で提唱するメソシデライト母天体の形成モデルは以

下のようになる． 

太陽系初期に固体物質の集積により，母天体が成長する．その後内部熱源による母天

体の大規模分化を経験し，母天体表層における地殻を形成する．天体サイズが充分大きく

成長し，また，内部熱源の存在により，母天体は大規模溶融により核マントルの分離を起

こす．母天体表層では活発な火山活動が起こり，玄武岩質地殻の形成が起こる．玄武岩質

地殻形成の年代は，メソシデライト玄武岩質クラスト中に含まれるジルコンから求められ

ている年代と同時期，おそらく約 45.6億年前であると考えられる． 

地殻の形成後，母天体上における大規模な熱変成過程を経験する．母天体上において

繰り返し起こる火山活動により，地下に埋められた玄武岩は母天体上で熱変成を受けたと

考えられる． 

その後，母天体表層へ金属相（固体）の衝突が起こった．母天体表層へ，固体の金属

相が衝突し，ケイ酸塩相と金属相のレゴリスを形成したと考えられる．金属相（および一
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部のケイ酸塩相）は衝突による熱により，部分溶融を起こす．このとき生じる液は硫黄に

富み，強親鉄性元素に乏しい分化した液となる．部分溶融の程度によりこの分化の程度は

異なる．生じた金属の液の一部はケイ酸塩クラスト中に注入される．それによりケイ酸塩

クラストの親鉄元素存在度は高くなった． 

金属相との混合以降も，母天体表層では衝突による角礫化が進行する．それにより Vaca 

Muerta 4677のような角礫岩組織が形成する．また，度重なる衝突により母天体深部に埋め

られることにより，メソシデライトのもつ低温でのゆっくりとした冷却速度を獲得したと

考えられる． 
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1. 序論 

本論文では，メソシデライトの玄武岩岩片について，岩石鉱物学，地球化学的手法を

用い，その成因について考察し，さらに母天体形成モデルを構築する．この章では，本論

文の研究内容について述べる前に，先行研究から提唱されているメソシデライトの起源，

および本研究の意義について述べる． 

 

1.1 初期太陽系進化史における分化隕石の位置づけ 

太陽系の起源に関する研究は，観測・分析技術の進歩，理論的な解析手法の進展など

により，原始星に関する観測データ，隕石からのデータ，理論モデルを統合した太陽系形

成モデルが提唱されている． 

星の誕生は分子雲コアの重力収縮により始まる．重力収縮により太陽の数倍程度の半

径を持つ原始星が形成され，原始星は集積するガスの重力エネルギーにより可視光・紫外

線・X線・高エネルギー粒子を大量に放出している．しかし，大部分の光や粒子は，分子雲

コアの外側に残るガスと塵に吸収され，最終的に赤外線のみが星間空間に放出される．そ

のために，原始星は明るい赤外線天体として観測される．また，原始星には星の自転軸の

双方向に噴出す分子ガス流が観測される．このような原始星の段階は数十万年続くと考え

られている．その後中心星へのガスの収縮がさらに進み，分子雲コア外側のガス密度が小

さくなると，中心星の光が直接観測されるようになる．そして，その周りには惑星系を形

成するもととなる原始惑星系円盤も観測される．この段階の星は古典的 Tタウリ期（CTTS）

とよばれ，数百年間続くと考えられている．原始惑星円盤にはガスと塵が降着し，中心星

へと落下していく．中心星近傍では，中心星の双極方向に超音速で流れる双極流が発生し

ている．太陽系形成の場合においても，同様の初期進化を経たと考えられており，おそら

く原始惑星系円盤にみられるような，活動的な場で CAI やコンドリュールが形成されたと

考えられている（Hood and Horanyi, 1991, 1993; Cassen 1996; Hood 1998; Weidenschilling et al., 

1998）． 

その後原始星は弱輝線 T タウリ期（WTTS）と呼ばれる段階へと進化する．この頃に

なると中心星からの双極流は衰え，原始惑星円盤への降着もほとんど停止する．したがっ

て中心星近傍から原始惑星円盤への物質循環がなくなり，原始惑星円盤内の乱流がおさま
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る．ダストは円盤の赤道面に沈殿し、やがて塵の層の自己重力不安定によって「微惑星」

とよばれる数キロから 10キロのサイズの微惑星が形成される．無数の微惑星が、中心星の

まわりを回りはじめる．原始太陽系円盤が誕生してから、数十万年から数百万年のできご

とである． 

微惑星は中心星のまわりを回りながら、互いの重力によって軌道を乱しあい、衝突合

体をくりかえす．こうしてできた直径百キロ程度になった天体がコンドライト母天体であ

ると考えられている．さらに衝突合体を繰り返すと，さらに大きな天体に成長する．熱源

となる26Alが充分に存在するタイミングで，充分に大きな天体へ成長すると，部分溶融，マ

グマオーシャン，核－マントル－地殻といった層構造の形成を経て天体は進化する．最近

の研究から，太陽系形成からおよそ 200 から 400 万年以内にはすでに層構造を持つような

大きな天体が形成していたと考えられている（例えば，Lugmair and Shukolyukov 1998; 

Srinivasan et al. 1999, 2000; Yin et al. 2002）．層構造をした天体を起源にもつ隕石を分化隕石

と呼び，エコンドライト，鉄隕石，石鉄隕石がそれにあたる．このような隕石を起源とす

る天体（母天体）は，地球や火星といった地球型惑星以外にも，層構造をもつ天体は，火

星と木星の軌道の間に散らばる小惑星として現在も存在している．核－マントル－地殻と

いう層構造の形成という大規模な分化過程は地球型惑星では共通して見られる現象である．

地球は，大規模分化を繰り返し経験しているため，地球や火星ほどの大きな固体惑星への

進化の過程を解明するために必要な初期進化過程の記録をとどめていない．そこで複雑に

分化した惑星の初期進化の解明において，分化隕石は重要な試料となる． 

 

1.2 分化隕石の種類 

微惑星の分化の記録をとどめている物質は大きく 2 種類にわけられる．ひとつは始原

的エコンドライトと呼ばれるグループで，これらは火成岩組織を示すが，全岩化学組成は

コンドライトに類似しており，微惑星の最も初期の溶融過程において形成したと考えられ

る．このグループに分類される隕石には，アカプルコアイト，ロドラナイト，ウィノナイ

トが挙げられる．もうひとつは，より分化の進んだグループで，全岩化学組成はコンドラ

イトと大きく異なる．これらを分化隕石と呼び，構成物の違いによりさらに以下の 3 つの

グループに分けられる．（1）エコンドライト：分化した隕石のケイ酸塩で，ユークライト，
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ダイオジェナイト，ホワルダイト（これらをまとめて HED隕石とも言う），アングライト，

オーブライト，ユレイライトが挙げられる．火星や月起源の隕石も存在する．（2）石鉄隕

石：核とマントル境界で形成したと考えられるパラサイトと，分化した小惑星の衝突によ

ってできたと考えられるメソシデライトがある．（3）鉄隕石：コンドライト的な先駆物質

からの金属の分離過程でできたと考えられるもの（IAB, IIE, IIICD）と，大規模に分化した

小惑星の核を構成していたもの（IC, IIAB, IIC, IID, IIF, IIIAB, IIIE, IIIF, IVA, IVB）がある． 

これらの分化隕石は，月や火星のように母天体が特定されているものもあるが，その

多くが母天体の特定はなされておらず，ひとつの隕石グループがひとつの母天体に対応す

るとは限らず，太陽系形成初期にどのような天体がどれぐらい存在したかは分からない． 

 

1.3 メソシデライトと母天体の進化モデル 

メソシデライト：概要 

メソシデライトは石鉄隕石の２つの主要なグループのひとつで，ケイ酸塩鉱物と鉄－

ニッケル合金が重量パーセントにしてほぼ半分ずつからなる隕石グループである．2006 年

現在，メソシデライトに分類される隕石は 85個存在し，そのうち同一落下の隕石を差し引

くと 60個程度と，非常に小さな隕石グループである．メソシデライトという名前は，ギリ

シア語で半分という意味の“mesos”と鉄を意味する“sideros”に由来する．石鉄隕石のもうひ

とつのグループであるパラサイトが，IIIAB 隕鉄に類似した金属鉄とカンラン石からなり，

分化した小惑星の核－マントル境界に由来すると考えられているのに対し，メソシデライ

トは IIIAB隕鉄に類似した金属鉄と，主に玄武岩，斑レイ岩，輝岩などのケイ酸塩相からな

る（Powell, 1971; Floran, 1978; Mittlefehldt, 1979; Wasson et al.,1974; Hassanzadeh et al., 1990）．

それゆえ，メソシデライトは一度溶融分化して層構造をしていたような天体の地殻と核の

物質の混合によりできたと考えられる．この混合を説明するために多くの研究者たちが形

成モデルを提唱してきたが（Hewins, 1983, Wasson and Rubin, 1985; Hassanzadeh et al., 1990; 

Scott et al., 2001），その進化史はいまだ不明な点が多い． 

現在考えられているメソシデライト形成史について述べる前に，メソシデライトの全

岩組織の特徴や構成要素について述べる．メソシデライトのケイ酸塩相は火成岩の角礫岩

の混合物からなり，単一の鉱物片や岩片と，金属相と複雑に混ざり合った細粒の砕屑性マ
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トリックスが含まれる（Powell, 1971; Floran, 1978）．大きな岩片は主に玄武岩，斑レイ岩，

輝岩からなり，ダナイトも少量ではあるが存在する．斜長岩もごくまれではあるが存在す

る．岩片は，大規模分化を経験し，層構造をしていたような天体の地殻を構成する物質か

らできていると言える．鉱物片はほとんどの場合粗粒の斜方輝石からなるもので，粗粒の

カンラン石からなる鉱物片も少量ではあるが存在する（McCall 1966）． 

メソシデライトはコンドライトと同様に，岩石組織および熱変成度という２種類の分

類方法の組み合わせによって分類される．鉱物学的分類とは，斜長石と低カルシウム輝石

の存在度に基づくもので，タイプAからタイプCの３つに分類される（Hewins, 1984, 1988）．

斜長石が 25 vol%以上，低カルシウム輝石が 65 vol%以下のものをタイプ A，斜長石が 10–25 

vol%，低カルシウム輝石が 65–85 vol%のものをタイプ B とする．低カルシウム輝石が 85 

vol%を超え，斜長石は 10 vol%以下のメソシデライトをタイプ Cとする．タイプ Cに分類

されるのはこれまで Reckling Peak （RKP）A79015のみであったが，最近，砂漠隕石の中で

タイプ Cに分類されるものが８個（North West Africa (NWA) 1827, 1879, 1882, 1912, 1951, 

1982, 2019, 3055）発見された（Russell et al., 2004）．これらはすべてペアであると考えられ

ている．分類のもうひとつの指標である熱変成度は，マトリックスのケイ酸塩の組織に基

づくもので，タイプ１から４の４つに分けられる（Powell, 1971; Floran et al., 1978）．最も熱

変成度が低いのがタイプ１で，再結晶化していない砕屑性の角礫岩からなる．マトリック

スは角張った粒子からなり，粒径は一般的に 10µm以下である．タイプ２，３と徐々に熱変

成度が高くなり，マトリックスを構成する鉱物は再結晶化して粒径が大きくなる．タイプ

４は最も熱変成度の高いタイプで，マトリックスに溶融脈を含むものである．上記の基準

に基づき分類されたメソシデライトの一覧を表 1.1に示す． 

 

マトリックス 

メソシデライトのケイ酸塩は大きな岩片から細粒のマトリックスまで粒径が連続的に

変化している．そのためマトリックスのケイ酸塩と岩片を明確に区別することは困難であ

る．熱変成度の低いタイプ１では，細粒のマトリックスから岩片まで，すべてのサイズに

おいて破砕組織を示し，マトリックスのケイ酸塩-ケイ酸塩境界において機械的双晶は見ら

れない．光学顕微鏡スケールにおいても，組織の不均質が見られる．タイプ２ではまだ破 
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表 1.1 これまで分類されているメソシデライト 

 Textural type 

      1 2 3 3 / 4  4

Mineralogical class unmetamorphosed,matrix 
fine grained fragmental 

moderately 
recrystallized matrix 

highly recrystallized 
matrix  Melt matrix breccia 

A      
plagioclase > 25 vol% Barea Clover Springs   

     
       
      
       

      

   
     

      
   

     

Emery* Estherville Hainholz
Ca-poor px < 65 vol% 
 

Crab Orchard NWA 1242 Lowicz   
Dyarrl Island Morristown Pinnaroo
Mount Padbury Simondium
Patwar
Vaca Muerta

B
plag 10–25 volp ALHA 77219§ ALHA 81208 Donnybrook  Bondoc 
Ca-poor px 65-85 vol% 
 

Chinguetti NWA 1979¶ Lamont Budulan
Veramin Mincy

C
plagioclase <10 vol%  RKPA 79015‡
Ca-poor px >85 vol% 
 

     

Only unambiguously assigned meteorites are included. 
*Contains some metal (Floran, 1978; Delaney et al., 1981; Hewins, 1984) 
§Paired with ALHA 81059 and ALHA 81098 (Hewins, 1984) 
¶Paired with NWA 1817, NWA1878 and NWA 2042 (Russell et al., 2004, 2005) 
‡Paired with RKPA 80229, RKPA 80246, RKPA 80258 and RKPA 80263 (Hewins, 1982) 
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砕組織は残されており，大きな岩片では角張った形をとどめているが，マトリックスのケ

イ酸塩は再結晶により粗粒化し，粒径が 10µm以上になる．光学顕微鏡スケールにおける組

織の不均質は残されている．タイプ３のマトリックスはタイプ２のものよりさらに粗粒化

したもので，ポイキロブラスティックな輝石や斜長石を含むのが特徴的である．タイプ４

のマトリックスは溶融を経験し，火成岩組織を示す．そのため岩片とマトリックスの区別

が非常に不明瞭である． 

 

ケイ酸塩 

メソシデライトの鉱物片や岩片は，マトリックスに比べて，メソシデライトのケイ酸

塩が鉄－ニッケル合金と混合する以前の母天体上での分化過程をよく保持していると考え

られているため，これまでに数多くの研究がなされてきた．メソシデライトの鉱物片や岩

片は広義にはホワルダイト中の火成岩岩片や，ユークライト，ダイオジェナイトに岩石学

的，地球化学的に類似している．メソシデライト中に含まれる鉱物片や岩片の種類とそれ

ぞれの存在度は以下の通りである． 

 

カンラン石岩片（4 vol.%） 

カンラン石岩片の多くは数cm程度の，丸みを帯びた大きな単結晶の鉱物片で，多結

晶の岩片も存在する（MaCall, 1966）．カンラン石の組成はパラサイトとは異なり，そ

の組成はFo58からFo92まで幅広い組成を示す（Agosto et al., 1980; Delaney et al., 1980; 

Nehru et al., 1980; Mittlefehldt et al., 1998）． 

 

低カルシウム輝石岩片（9 vol.%） 

低カルシウム輝石岩片は，ダイオジェナイトに岩石学的，地球化学的に類似した粗

粒の低カルシウム輝石からなる．多くは単結晶の鉱物片からなる．岩片は 10cm程度の

大きさまで存在する．低カルシウム輝石の化学組成に関して系統的な分析はなされて

いないが，Powell (1971)が報告したLowicz，Mincy，Morristownの低カルシウム輝石岩

片の組成範囲はFs20からFs40である． 
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玄武岩質および斑レイ岩質岩片（90 vol.%） 

メソシデライトの玄武岩質岩片および斑レイ岩質岩片は，主にピジョン輝石と斜長

石からなり，岩石組織は細粒のサブオフィティックなものから粗粒のグラニュリティ

ックなものまで様々である．玄武岩質岩片および斑レイ岩質岩片は，ユークライトや

ホワルダイト中に見られるユークライト的な岩片に岩石学的，地球化学的に類似して

いる（MaCall, 1966; Mittlefehldt, 1979; Rubin and Jerde, 1988, 1989; Ikeda et al., 1990; 

Kimura et al., 1991; Rubin and Mittlefehldt, 1992）．主な相違点は，メソシデライトの岩片

の多くがシリカやリン酸塩鉱物に富み，また，複雑な還元組織を示すことである．ま

た，メソシデライトの斑レイ岩質岩片では，ユークライトには見られないような非常

に希土類元素に乏しい全岩化学組成を持つものが存在する． 

 

鉄－ニッケル合金 

鉄－ニッケル合金は，金属塊やケイ酸塩を貫く脈，およびマトリックスとして存在し

ている．その化学組成は，分化した小惑星の核に起源をもつとされている鉄隕石の 1 グル

ープ（IIIABグループ）に類似している（Powell, 1969; Wasson et al., 1974; Hassanzadeh et al., 

1990）． 

 

メソシデライトの年代学 

隕石の放射年代は，親－娘核種の組み合わせや半減期の違いによって，初期の溶融過

程からケイ酸塩と金属の分離，その後の熱や衝突変成過程といった，微惑星の分化過程の

年代決定を可能にする．これまでに長寿命および消滅核種を用いた年代測定が数多く行わ

れてきた．メソシデライトの年代決定についても，様々な手法を用いて行われてきた．表

1.2にメソシデライトについて報告された長寿命核種による絶対年代値の一覧を示す．Ar-Ar

年代については，Bogard（1990）および Bogard and Garrison（1998）によって報告されてい

るが，段階加熱により得られた年代の範囲および平均値のみの記述であったため，絶対年

代値の一覧から省いた．長寿命核種については，Ar-Ar年代を除けば Estherville，Morristown，

Vaca Muerta，Mount Padburyについて報告例があるのみである（Murty et al., 1977; Brouxel and 

Tatsumoto, 1990, 1991; Ireland and Wlotzka, 1992; Steward et al., 1994; Prinzhofer et al., 1992）．最 
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表 1.2 メソシデライトのPb-Pb, 147Sm-143Nd, and 87Rb-86Sr 年代（Ga） 
Meteorite Pb-Pb Sm-Nd Rb-Sr Referencea

     
Estherville   4.35 ± 0.10 (a) 
 4.556 ± 0.035   (b) 
 4.506 ± 0.075   (b) 
 4.422 ± 0.050   (b) 
 4.555 ± 0.035 4.533 ± 0.094 4.542 ± 0.203 (c) 
Vaca Muerta zircon 4.563 ± 0.015   (d)  
           Pebble12  4.48 ± 0.19  (e) 
           Pebble16  4.48 ± 0.09  (e)  
           Pebble5  4.42 ± 0.02  (e) 
Mt. Padbury  4.52 ± 0.04  (e)  
Morristown  4.47 ± 0.02  (f)  
     
     
aReferences: (a) Murty et al. (1977); (b) Brouxel and Tatsumoto (1990); (c) Brouxel and Tatsumoto 
(1991); (d) Ireland and Wlotzka (1992); (e) Steward et al. (1994); (f); Prinzhofer et al. (1992) 
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も古い年代を示した Vaca Muerta玄武岩質岩片中のジルコンの鉛－鉛年代（4.563 ± 0.015Ga）

（Ireland and Wlotzka, 1992）から，Esthervilleのケイ酸塩の Rb-Sr年代（4.35 ± 0.10Ga）（Murty 

et al., 1977）まで，その年代値はばらつくが，それらの多くが角礫岩で，充分に鉱物学的研

究がなされていないため，それぞれの年代がどのような出来事に対応しているかを決める

ことが困難であることが多い．Ar-Ar 年代については Bogard（1990）および Bogard and 

Garrison（1998）によって 15 個のメソシデライトについて年代が報告されており，平均値

が 3.94 ± 0.10 Gaと他の放射年代に比べ若い年代値を示す．多くのメソシデライトが異なる

加熱温度において段階的にアルゴン放出をする．これは低温でのゆっくりとした冷却を反

映しており，閉鎖温度が 100-350°C程度と低い Ar-Ar年代系が他の年代系に比べて閉鎖温度

に達するまで時間がかかるため，若い年代値を示すと解釈されている．アルゴンの拡散デ

ータから見積もったメソシデライトの冷却速度は~0.2°C/Maであり，これは鉄－ニッケル合

金が示す，0.1–1°C/Myr という非常にゆっくりとした冷却速度（Powell 1969; Saikumar and 

Goldstein 1988; Haack et al., 1996; Hopfe and Goldstein 2001）と調和的である． 

短寿命消滅核種（半減期 1 億年以下）を用いた年代測定法では，ある指標となるでき

ごとに対応する年代からの相対的年代が得られるが，太陽系形成時，約 45.6 億年前の出来

事を，100万年以下という高い時間分解能で年代測定を行うことができる．表 1.3に代表的

な短寿命核種を挙げる．メソシデライトの相対年代測定はこれまでに26Al-26Mg系，53Mn-53Cr

系，107Pd-107Ag系について行われている．26Al-26Mg系についてはBizzarro et al. (2005) がVaca 

Muerta玄武岩質岩片26Mgの過剰を報告しており，これらのデータは，Vaca Muerta玄武岩質

岩片がCAI形成から 3Ma以内に形成したことを示している．53Mn-53Cr系についてはWadhwa 

et al. (2003) がVaca Muertaの玄武岩質岩片と輝岩岩片について全岩53Mn-53Crアイソクロン

（53Mn/55Mn=(3.3 ± 0.6)×10−6およびε(53)= +0.41 ± 0.08）を報告した．この年代はHED隕石に

ついて得られている全岩アイソクロン（53Mn/55Mn=(4.7± 0.5)×10−6および53Cr/52Cr~0.25ε

（Lugmair and Shukolyukov, 1998））と比べると，~2My若いといえる． 
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表 1.3 微惑星分化のタイムスケールの制約に有用な消滅核種の 

Radioisotope 
(R*) 

Daughter 
Isotope 

Harl-life 
(Myr) 

Reference 
Isotope (R)

Solar System
Initial Ratio 

(R*/R)0

Time Anchor 

26Al 26Mg 0.73 27Al ~5 × 10−5 CAIs 
     5 × 10−5 at 4.567 Ga 

60Fe 60Ni 1.49 56Fe ~3-10 × 10−7  
      

53Mn 53Cr 3.7 55Mn ~10−5 LEW 86010 Angrite 
     1.25-1.44 × 10−6 at 4.558Ga

107Pd 107Ag 6.5 108Pd ~5 × 10−5 Gibeon (IVA) Iron 
     2.4 × 10−5 at ~4.56Ga 

182Hf 182W 9 180Hf 1.0-1.6 × 10−4 Chondrites 
     1 × 10−4 at ~4.56Ga 

146Sm 142Nd 103 144Sm ~7 × 10−3 Angrites 
     7 × 10−3 at 4.558Ga 

26Al: Lee et al. (1976), Amelin et al. (2002); 60Fe: Tachibana and Huss (2003), Mostefaoui et al. (2004); 
53Mn: Lugmair and Galer (1992), Nyquist et al. (1994), Lugmair and Shukolyukov (1998); 107Pd: Chen and 
Wasserburg (1996); 182Hf: Kleine et al. (2002), Yin et al. (2002), Quitte and Birck (2004); 146Sm: Lugmair 
and Galer (1992). 
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メソシデライト母天体進化モデル 

メソシデライトの年代値，岩石鉱物学的・地球化学的特徴から現在提唱されているメ

ソシデライト進化モデルはおおよそ以下のようなものになる． 

メソシデライト母天体の最初のイベントは母天体の集積である．この年代は直接求め

ることはできないが，難揮発性包有物の 4.567 ± 0.006GaというPb-Pb絶対年代（Amerin et al., 

2002）と，恒星の初期進化モデルから，メソシデライト母天体の集積も，おそらく 45.6 億

年前，太陽系形成初期の最初の数百万年以内に起こったと推測される．集積した場所につ

いての情報は，同位体組成から推測することができる．酸素同位体は隕石グループによっ

て異なる値を示す．これは太陽系形成初期において酸素同位体の不均一が存在し，そのた

め集積した材料物質によって異なる同位対比を示すからである．メソシデライトの酸素同

位体組成はHED隕石グループおよびIIIAB隕鉄と区別することができない（図 1.1）（Clayton 

and Mayeda, 1996）．最近の精度良い酸素同位体測定結果においても，メソシデライトの酸素

同位体組成は，HED隕石グループと区別することできない（図 1.2）（Greenwood et al., 2006）．

これらの隕石グループの酸素同位体組成の一致は，HED隕石，IIIAB隕鉄およびメソシデラ

イトが同じ酸素リザーバー，おそらく太陽系内の同一領域内において形成したことを示唆

している．酸素以外にも太陽系内で場所による不均一を示す同位体は存在する．たとえば
54Crでは，炭素質コンドライトのグループごとに異なる値を示す．メソシデライトとユーク

ライト，ダイオジェナイトの54Cr/52Cr比は，炭素質コンドライトおよび地球の試料とは明ら

かに異なる値を示す．これは，太陽系内での54Crの不均一性を示していると考えられており，

酸素同位体と同様に，ユークライトとメソシデライトでは，同位対比を区別することがで

きず（54Cr/52Cr = −0.73 ± 0.02‰），共通したリザーバーから形成したことを示している

（Trinquier et al., 2005）． 

母天体の集積後，衝突合体を繰り返し大きく成長したメソシデライト母天体は，集積

エネルギーや26Alの崩壊熱などにより大規模な溶融過程を経験し，地殻を形成する．Stewart 

et al. (1994) はVaca Muertaメソシデライトの一次的に形成したと考えられている玄武岩質岩

片のSm-Nd年代分析を行い，4.48±0.09Gaという年代を得た．また，Ireland and Wlotzka (1992) 

は玄武岩質岩片の中に含まれるジルコンのPb-Pb年代を分析し，4563±15Maという年代を得

た．これらの年代がユークライトやアングライトとほぼ同じ年代を示すことから， 
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図1.1　HED隕石，メソシデライト，パラサイト，IIIAB隕鉄の酸素同位体比
       (Clayton and Mayeda, 1996)

図1.2　メソシデライトとメイングループパラサイトの酸素同位体比
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　 白丸はメイングループパラサイトの分析値，四角はメソシデライトの分析値をそれ
　 ぞれ表す．破線(1)はGreenwood et al., 2005で求められたユークライトの分別直線．
　  (Greenwood et al., 2006)
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メソシデライトのケイ酸塩を作った天体上での地殻の進化が，集積から数百万年後，約

4.56Gaに起こったということを示している． 

メソシデライト母天体は，地殻の形成後，地殻の再溶融を経験する（Rubin and 

Mittlefehldt, 1992）． Rubin and Mittlefehldt (1992) は，メソシデライトのケイ酸塩岩片が，一

次的にできた玄武岩や斑レイ岩が再溶融して二次的にできたものが大半を占めると主張し

ており，これら二次的にできたケイ酸塩は，ケイ酸塩相と金属相との混合時に地殻上で大

規模な溶融過程を経てできたと解釈した．また，二次的にできたと考えられるケイ酸塩岩

片の最も若い年代が 4.47Gaであることから，地殻の再溶融，つまりケイ酸塩相と金属相と

の混合イベントは 4.47Ga以前に起こったと解釈している． 

Ar-Ar 年代の示す 40 億年という年代および金属相から見積もられた 0.1–1°C/Myr とい

う非常に遅い冷却速度を満足させるためには，ケイ酸塩と金属相の混合時もしくはそれ以

降に，メソシデライトは地下深くに埋められ，そこで非常にゆっくり冷えてできたと考え

られている（Bogard and Garrison, 1998）． 

母天体が破壊されてから地上に落下するまでの年代を示す宇宙線照射年代は，

Begemann et al. (1976) によっていくつかの試料について求められており，9–162Maという年

代を示す．この年代に，衝突によって天体上からの掘り起こしをうけたメソシデライト隕

石は，宇宙空間を漂ったのち，地球上に落下してきたものと考えられる（Begeman et al., 1976） 
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本研究の目的 

メソシデライトの形成史を解明するためには，メソシデライトのケイ酸塩相の起源，

および金属相の起源を明らかにすること，ケイ酸塩相と金属相の混合メカニズムを解明す

ることが重要な課題である．特にケイ酸塩相については HED隕石と岩石学的あるいは地球

化学的に類似していることから，メソシデライトのケイ酸塩相と HED隕石の関連性につい

て議論がなされてきた．しかしメソシデライトのケイ酸塩相は複雑な熱・衝撃変成過程を

経験しているためにその解読が困難である． 

本研究では，金属相との混合の影響が最も少ない，熱変成度の低い試料を選定し，組

織と鉱物組成および全岩化学組成，鉱物ごとの微量元素存在度をもとに，メソシデライト

の玄武岩質岩片を形成した母天体の地殻の進化史を明らかにすること，また，玄武岩質岩

片中の微量親鉄元素存在度の精密定量を行い，ケイ酸塩と金属相の混合のメカニズムを明

らかにすること目的とした． 

 

 

用語について 

本論文で用いるメソシデライトマトリックスという用語は，メソシデライトの中で，

mm単位でケイ酸塩と金属が複雑に混ざり合っている領域を指す． 

図表中，本文中では，必要に応じて以下の略号を用いた． 

px. pyroxene: 輝石 

Fs, Ferrosilite: 鉄珪石 

En, Enstatite: 頑火輝石 

aug, augite: 普通輝石 

sp, spinel: スピネル 

chr, chromite: クロム鉄鉱 

ilm, ilmenite: イルメナイト 

tr, troilite: トロイライト 

plg, plagioclase: 斜長石 
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An, Anorthite: アノーサイト 

Ab, Albite: アルバイト 

Or, orthoclase: カリ長石 

Metal, FeNi-metal: 鉄－ニッケル合金 

Phos, Ca-phosphate: リン酸塩鉱物 
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2. 試料 

 

2.1. Mount Padbury 玄武岩質岩片 

Mount Padburyは，1964年，西オーストラリアのMount Padburyにある牧羊場で発見さ

れた「発見隕石」である．Mount Padburyは多くの破片からなり，総計は 272kgである．細

粒のケイ酸塩と網目状につながった金属からなるマトリックス，および HED隕石によく似

た石質岩片，カンラン石岩片，大きな金属の塊からなる．メソシデライトの分類では 1Aに

分類される． 

本研究に用いたMount Padbury玄武岩質岩片の試料（45 × 18 × 2 mm）（図 2.1）は，西

オーストラリア博物館より提供された．厚板の片側は茶色の付着物が切断面を覆っており，

鉄の酸化物であると思われる（図 2.1 矢印）．したがってこの面はメソシデライト金属相と

接していたと考えられる．試料は場所による不均一性を確認するため，鉄の酸化物の付着

している場所（#1）と，反対側（#2）を切断し，それぞれについて薄片用試料（#1 PTS, #2 PTS），

全岩化学組成分析用試料（#1 bulk, #2 bulk）を用意した． 

 

2.２. Vaca Muerta 玄武岩質岩片 

Vaca Muertaは，1861年チリのアタカマ砂漠で発見された「発見隕石」である．約 3828kg

の破片が回収されている．メソシデライトの分類では，Mount Padburyと同様に 1Aに分類

される． 

本研究に用いた Vaca Muertaの玄武岩質岩片は，Vaca Muerta 4671, 4677, 1679, 4695の４

試料である．アメリカ自然史博物館から提供された研磨薄片（Vaca Muerta 4671-1, 4677-1, 

1679-1, 4695-1）および小片（各 500mg程度）を使用した． 
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図 2.1 Mount Padbury玄武岩質クラストの厚片写真 

矢印はサビが付着した場所を示す．試料は数個に切り分けた．試料内の不均一や風

化の影響を考慮するため，異なる 2箇所について分析を行った．サビが付着した側
の試料“#1”と，反対側の“#2”を分析の用いた．bulk = 全岩化学組成分析用に粉末試
料を作製，PTS = 薄片作製に使用． 
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3. 実験方法 

 

3.1 電子プローブ・マイクロアナライザによる主要元素分析 

構成鉱物の化学組成分析は，光学顕微鏡とエネルギー分散型X線解析装置（Oxford LINK 

ISIS）を備えた走査型電子顕微鏡（JEOL JSM-5900）による組織観察の後，電子プローブ・

マイクロアナライザ（JEOL JXA-8800Mと 8200）を用い行った．電子プローブ・マイクロア

ナライザの分析は，輝石については加速電圧 20kV，プローブ電流 40nAで行った．このとき

輝石の分析で重要なFe/Mn比の計測誤差（１σ）は±0.70%であった．斜長石，シリカ鉱物お

よびリン酸塩鉱物については加速電圧 15kV，プローブ電流 12nA，金属相，トロイライト，

イルメナイト，スピネルについては加速電圧 15kV，プローブ電流 30nAで行った．分析デー

タはZAFプログラムを用いて原子番号，吸収，蛍光の補正を行った．鉱物のモードは，主要

な元素についてX線マッピングを行い，Kα線の強度を計算して求めた． 

 

3.2. 即発 γ 線分析（PGA）および機器中性子放射化分析（INAA）による全岩化学分

析 

全岩化学組成分析用に約 1gの塊をメノウ乳鉢で砕き，均質な細粒の粉末試料を作製し

た．即発γ線分析用に，約 150mgの粉末試料を秤量し，洗浄した四フッ化エチレン六フッ化

プロピレン共重合樹脂（FEP）フィルムに二重に封入した．試料濃度は，産業技術総合研究

所が配布している岩石標準試料JB-1および試薬（NH4Cl, Na2SO4, Mg, Ni, B, Co, Cr）を標準

試料として用い，相対法によって求めた．スミソニアン博物館から提供されたアエンデ隕

石の粉末試料を比較標準試料として用いた．FEP樹脂に封入した試料は，日本原子力研究所

の研究用原子炉３号炉（JRR-3）からの冷中性子ガイドビームを使用した即発γ線分析装置

で約２時間の照射を行った．試料位置における中性子束は 1.4 × 108n cm−2s−1である．本装置

において試料は， Heガスを充慎した，四フッ化エチレン樹脂製試料箱に入れ，冷中性子ガ

イドビームに対して垂直に設置した．即発γ線は，多重波高分析器を備えたゲルマニウム検

出器を用いて測定した．元素の絶対濃度計算において，中性子束変動の誤差は考慮してい

ない（中性子束の日変動は 1%以内）．PGAの分析手法については，Oura et al. (2003)に基づ

いている． 
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中性子放射化分析（INAA）用には，約 30mgの粉末試料を使用した．試料は洗浄した

ポリエチレンフィルムに二重に封入した．JB-1 およびスミソニアン博物館のアエンデ粉末

試料を比較標準試料とした．INAAは生成核種の半減期にあわせて 2 種類の照射を行った．

試料の照射は，日本原子力研究所の研究用原子炉JRR-3において，中性子束 5 × 1013n cm−2s−1，

10秒の照射を行った．照射後直ちにGe半導体検出器を備えたγ線測定装置でMg, Al, Ca, Ti, V, 

Mnの測定を行った．その後試料を再び照射した．照射はJRR-4 で行い，照射時間は 20 分，

中性子束は 3 ×1013 cm−2s−1である．照射後，試料は適当な冷却時間をおいたあと，首都大学

東京のRI研究施設において，冷却時間の異なる，複数回のγ線測定を行った．分析手法はShrai 

and Ebihara (2004)に基づいている． 

 

3.3. 誘導結合プラズマ質量分析計（ICP-MS）を用いた全岩のイットリウム，バリウム，

希土類元素，トリウム，ウラン分析 

希土類元素分析は，ICP-MSを用いた検量線法および同位体希釈分析法を用いた．本研

究で用いた分析の手順を図 3.1 に示す．約 20mgの粉末試料はテフロンバイアル中に入れ，

サマリウムスパイクおよびHF-HClO4-HNO3の混合液を加えて，電子レンジで加熱分解した．

分解後，PTFE製の蒸発チェンバー中で試料を蒸発乾固した．蒸発残渣は 14M-HNO3で溶解

し，その後純水を加えて約 12gの水溶液にした．溶液 1gをさらに 15倍希釈したものを希土

類元素，トリウム，ウランの濃度分析に使用した．イットリウム分析用には，溶液 1gを 30

倍希釈したものを用いる．混合内標準溶液（インジウム，タリウム，ビスマス）0.15gをそ

れぞれの溶液に加えた． 

同位体比測定は，首都大学東京の誘導結合プラズマ質量分析計（VG Plasma Quad3）を

用いた．サマリウムは同位体希釈法および検量線法を用いて濃度決定を行った．他の希土

類元素については，検量線法を用いて求め，サマリウムの濃度決定で求めた収率の補正を

行った．同位体希釈法に用いたサマリウム濃縮同位体の同位体組成を表 3.1に示す．バリウ

ム，イットリウム，ランタン，セリウム，プラセオジム，ネオジム，ユーロピウム，ガド

リニウム，テルビウム，ジスプロシウム，ホルミウム，エルビウム，ツリウム，イッテル

ビウム，ルテチウム，ウラン，トリウムはすべて標準溶液による検量線法によって定量分

析を行った．各質量数の走査はイットリウムが 30秒，その他の元素はすべて 120秒行った． 
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Sample (~20mg) in a Teflon beaker with a screw cap (7ml) 

  149Sm spike soln. 

  Conc. HF (0.84ml) – HNO3 (0.84ml) – HClO4 (0.36ml) soln. 

Dissolve the sample 

  (by a microwave oven (2min x 10)) 

Evapolate to dryness without a screw cap 

  (heating on a hotplate (130 oC) for 16h) 

  (heating on a hotplate (180-190 oC) for 4h) 

Dissolve the residue with a screw cap 

  Conc HNO3  

Dilute to 15ml by deionized water 

   take a portion (~1g) 

   Dilute to 15ml by deionized water 

      take a portion (~1g) 

preservation     Dilute to 15ml by deionized water

        internal standard soln. 

   REE, Th and U                Y 

 

 

図 3.1 岩石試料中の希土類元素，トリウム，ウラン分析の概念図 
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表 3.1 同位体希釈法に用いたスパイクの同位体組成（%） 
 

Ru Pd Re Os 
Mass Abundance% Mass Abundance% Mass Abundance% Mass Abundance%

96 0.12 102 0.1 185 96.74 184 <0.1 
98 0.12 104 0.4 187 3.26 186 <0.1 
99 97.67 105 97.3   187 0.1 

100 0.74 106 1.8   188 0.8 
101 0.48 108 0.4   189 94.8 
102 0.58 110 0.1   190 3.2 
104 0.27     192 1.0 

 
Ir Pt Sm  

Mass Abundance% Mass Abundance% Mass Abundance%   
191 97.9 190 0.1 147 0.37   
193 2.1 192 0.1 149 97.72   

  194 1.5     
  195 3.6     
  196 94.5     
  198 0.4     

 
 
 
 
表 3.2 検量線法において用いた標準溶液の濃度 (ppb) 
 

Y Ba La Ca Pr Nd Sm Eu 
0.011 10.210 0.011 0.011 0.011 0.011 0.010 0.011 
0.119  0.120 0.119 0.119 0.119 0.119 0.120 
1.191  1.196 1.190 1.190 1.191 1.191 1.197 

 
Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu 
0.011 0.011 0.011 0.011 0.011 0.011 0.011 0.011 
0.120 0.120 0.120 0.119 0.119 0.119 0.120 0.120 
1.195 1.195 1.196 1.190 1.191 1.191 1.196 1.197 

 
Th U       
0.011 0.010       
0.120 0.120       
1.197 1.195       
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測定にはピークジャンプ方式を用い，繰り返し測定を 5 回ずつ行った．測定時には，試料

溶液の他に，バリウム−プラセオジム混合溶液，セリウム−ネオジム混合溶液，サマリウム−

ガドリニウム−テルビウム混合溶液を用い，妨害元素となる酸化物，水酸化物の寄与の見積

もりを行った．この分析手法は，Shinotsuka and Ebihara (1997)に基づいている． 

 

3.4. Fire assay 法を用いた ICP-MSによる白金族元素分析 

白金族元素分析ではfire assay法を用い，ICP-MSによる定量を行った．白金族元素のう

ち，ルテニウム，パラジウム，オスミウム，イリジウムに関しては同位体希釈法を用い，

単一の同位体103Rhしか存在しないロジウムに関しては検量線法を用いて定量を行った．本

研究で用いた分析の手順を図 3.2に示す．SiO2を約 1g，4M-NaOHを 200µl，各元素のスパイ

クを加え乾燥させたものと，粉末試料約 500mg，融剤（10gのNa2B4O7，5gのNa2CO3），ニッ

ケル，硫黄粉末を混ぜ合わせた．これを磁性るつぼに入れ，電気炉中で 850°Cで 20 分，さ

らに 1000°Cで 20 分加熱した．（白金族元素はるつぼの底辺に形成される硫化ニッケルのビ

ードに，ほぼ 100％濃集する．）冷却後，ビードを回収し，ステンレス乳鉢で粉末にした．

これに 6M-HClを加え，ホットプレート上で 80°Cから 120°Cまで徐々に温度を上げて溶解さ

せた．硫化ニッケルが溶解した後，吸引ろ過で白金族元素を含んだ残渣を回収し，6M-HCl

とH2O2を加えて溶解した．その後内標準溶液（ロジウム，インジウム，タリウム，ビスマ

ス）を加え，純水で希釈し 15mlの測定溶液を調整した．操作ブランクの分析用に，試料を

加えずに同様の操作を行った溶液も同時に調整した．同位体比分析は，東京都立大学の誘

導結合プラズマ質量分析計（VG Plasma Quad3）を用いた． 

 

3.5. 二次イオン質量分析計（SIMS）を用いた鉱物の微量元素分析 

鉱物の微量元素分析は国立極地研究所 南極隕石センターの二次イオン質量分析計

（SHRIMP II）を用いて行った．デュオプラズマトロン内で発生させたO2
−を 10kVの加速電

圧で引き出した後，Köhlerモードで試料面に収束させ，輝石と斜長石ではビーム径 30−40µm，

イオン電流 3.1−3.3nA，リン酸塩鉱物ではビーム径 20−25µm，イオン電流 2.0−2.6nAの一次

イオンビームとした．試料面からスパッタリングされた二次イオンを 10kVで加速し，静電

場アナライザ（ESA）でエネルギー分散をするとともに，二次イオン強度が 10%となる 
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SiO2 1g + 4M-NaOH 200µl + spike soln. of each elements 

  

Evapolate to dryness 

   (heating in oven (40 oC) for 3-4h) 

Homogenization 

   Powedered sample 500mg 

   Na2B4O7 5g 

Na2CO3 5g 

Ni 0.5g 

S 0.3g 

NiS Fire Assay 

   (electric furnace 850 oC 20min 1000 oC 20min) 

NiS bottom 

   6M-HCl (60ml) 

Dissolve the sample 

 

Filtering the solution 

   12M-HCl (5ml), 30%H2O2 (5ml) 

Dissolve the sample 

   internal standard soln. 

measurement soln 

 

図 3.2 岩石試料中の白金族分析の概念図 
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ようにESA内のエネルギースリットを調整し，分子イオンからの干渉スペクトルを除去した

（エネルギーフィルター法；Zinner and Crozaz, 1986）．二次イオン強度は， 30Si+（輝石と斜

長石のみ）, 44Ca+, 89Y+（輝石と斜長石のみ）, 139La+, 140Ce+, 141Pr+, 143Nd+, 146Nd+, 147Sm+, 149Sm+, 

151Eu+, 153Eu+, 155Gd+, 157Gd+, 159Tb+, 161Dy+, 163Dy+, 165Ho+, 166Er+, 167Er+, 169Tm+, 171Yb+, 172Yb+, 

175Lu+の各二次イオン質量スペクトルのピーク位置に質量分散マグネットを順に移動させ，

二次電子倍増管を用いたパルスカウンティング法にて計測した．各ピーク位置において，

輝石と斜長石では30Si+と44Ca+をそれぞれ 2秒間，その他のイオンをそれぞれ 10秒間計測す

ることを 7 回繰り返した．同様にリン酸塩鉱物では44Ca+を 1 秒間，その他のイオンをそれ

ぞれ 3秒間計測し，これを 10回繰り返した．標準物質（NIST SRM 610; Pearce et al., 1997）

から主成分元素（ケイ素：輝石と斜長石；カルシウム：リン酸塩鉱物）に応じた各微量元

素の感度係数を求めることにより，二次イオン強度から絶対濃度を以下の関係式によって

決定した（Zinner and Crozaz, 1986）． 

 

輝石または斜長石の場合： 

[A]=FA(iA+/30Si+)[SiO2] 

リン酸塩鉱物の場合： 

[A]=FA(iA+/44Ca+)[CaO] 

 

ただし，[A], [SiO2], [CaO]はそれぞれ，元素Aの濃度，SiO2の濃度，CaOの濃度，FAは

元素Aの同位体iAの感度係数，iA+, 30Si+, 44Ca+はそれぞれ，元素Aの同位体iAの二次イオン強

度，30Siの二次イオン強度，44Caの二次イオン強度である． 
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4. 結果 

 

4.1. Mount Padbury メソシデライト玄武岩質岩片の岩石鉱物学 

Mount Padburyの玄武岩質岩片は，主に輝石（51.9 vol％）と斜長石（43.6 vol％）から

なり，副成鉱物としてトリディマイト，クロム鉄鉱，イルメナイト，リン酸塩鉱物，トロ

イライト，鉄－ニッケル合金，バデレアイトを含む（表 4.1）．輝石は ~1mm の他形の結晶

からなる．斜長石は細粒の粒状組織を示している．それらの集合体は短冊状（<2 × 0.4mm）

をしており，他形の輝石に取り囲まれている．輝石と斜長石の粒界は曲線状である（図 4.1）．

トリディマイトは短冊状もしくは不規則な形をしており（~0.6 × 0.1 mm），斜長石と輝石の

粒界に存在する．イルメナイトとクロム鉄鉱は 100 µm程度かそれ以下で，しばしば共生す

る．これらは輝石中や輝石と斜長石の粒界に見られることが多い．リン酸塩鉱物は不定形

をしており，薄片中で不均質な分布をしており，斜長石中もしくは輝石と斜長石の粒界に

存在する．金属は大きく分けて 2 種類存在する（図 4.2）．ひとつは小さな液滴状として存

在する金属で，しばしばトロイライトと共生する．このような鉄金属はケイ酸塩のいたる

ところで見られる．もうひとつは角張った形状の金属で，これはクロム鉄鉱と共生する． 

輝石は細い普通輝石のラメラが 2-3µmの間隔で密に詰まっている．輝石は１µm以下か

ら数µm程度の小さな不透明鉱物を含んでおり，全体として暗色化して見える．また，数十µm

程度の斜長石の包有物も含む．ピジョン輝石のモルFe/Mg比およびモルFe/Mn比はそれぞれ

1.78±0.03，31.8±0.7と均質（表 4.2, 図 4.3）で，他のメソシデライトの玄武岩質岩片および

玄武岩質ユークライトの範囲と一致している．斜長石も均質で，累帯構造は認められない

（An88.3−89.4, 表 4.2, 図 4.4）．もっとも多い副成分鉱物であるトリディマイトは，輝石と斜長

石の粒界に見られ，短冊状もしくは不定形の結晶をしている．クロム鉄鉱のチタン含有量

はUsp6.7−67.3Chm28.7−75.3 の範囲で連続的に変化する(表 4.2, 図 4.5)．金属の組成を表 4.5およ

び図 4.6に示す．金属の組成には系統的な違いが見られる．クロム鉄鉱と共に産出する金属

のニッケル，コバルト含有量は，細粒の液滴状をしたトロイライトと産出する金属のニッ

ケルとコバルト含有量に比べ系統的に低い（表 4.3, 図 4.6）． 
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表 4.1 本研究で用いたMount Padbury玄武岩質クラストのモード 
 
Modes (vol%)  Mount Padbury  Vaca Muerta (averaged)*  Basaltic eucrite (averaged)** 
 
Pyroxene 52.9 53.0 (4.8) 51.3 (2.6) 
Plagioclase 43.6 40.6 (7.7) 43.1 (2.1) 
Silica 1.5 4.2 (3.3) 4.0 (1.5) 
Ilmenite 0.4 0.2 (0.1) 0.8 (0.3) 
Chromite 0.5 0.5 (0.2) 0.2 (0.2) 
Phosphate 0.2 0.2 (0.1) 0.2 (0.1) 
Troilite 0.4 1.0 (1.5) 0.3 (0.3) 
Fe-metal 0.3 0.2 (0.3) tr  
Baddeleyite tr tr  - 
Total 99.8 99.9  99.9 
 
 
tr: trace (<0.1 vol%) 
*Kimura et al. (1991), average of 7 basaltic clasts in the Vaca Muerta mesosiderite. 
**Delaney et al. (1984), average of 22 basaltic eucrites. 
Figures in parentheses give 1σ of analyses. 
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図 4.1 Mount Padbury玄武岩質クラストの顕微鏡写真 

(a) 透過光，単ニコル．クラストは主に輝石（茶色）と斜長石（灰色）からなる．
斜長石の短冊は不規則な粒界を示す．(b) (a)と同視野の直交ニコル像．斜長石は再
結晶化している． Pl = 斜長石; Px = 輝石．
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図 4.2 Mount Padbury玄武岩質クラストの後方散乱電子像 
(a) チタン鉄鉱，クロム鉄鉱および小さな鉄金属粒子からなる集合体 (b) トロイラ
イトと共生する小さな液滴状の鉄金属． 
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表 4.2 本研究で用いたMount Padbury玄武岩質クラストの鉱物化学組成 (wt%) 
 
 low-Ca px high-Ca px pl chr  ilm 
 
 SiO2 50.0 50.5 46.7 0.05 0.09 0.08 
 Al2O3 0.36 1.02 33.6 9.86 3.54 0.00 
 TiO2 0.31 0.59 0.02 4.94 18.3 52.6 
 FeO 36.2 17.7 0.27 37.0 49.7 45.7 
 MnO 1.10 0.52 0.00 0.59 0.73 0.90 
 MgO 11.6 10.0 0.03 0.62 0.38 0.48 
 CaO 0.86 19.1 17.9 n.d. n.d. n.d. 
 Na2O 0.01 0.01 1.27 n.d. n.d. n.d. 
 K2O 0.00 0.00 0.07 n.d. n.d. n.d. 
 Cr2O3 0.13 0.34 0.00 46.9 26.4 0.06 
 V2O3 n.d. n.d. n.d. 0.83 0.56 0.00 
 Total 100.6 99.7 99.8 100.8 99.7 99.8 
  
   Wo1.9 Wo40.8 Or0.39
   En35.7 En29.7        Ab11.4
 
 px: pyroxene; pl: plagioclase; chr: chromite; ilm: ilmenite. 
 n.d. = not determined 
  

 

Wo

HdDi 

図 4.3  Mount Padbury玄武岩質クラストの輝石の化学組成 
  Wo: wollastonite , Fs: ferrosilite 
 

 

En Fs  60     70 Fs
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         Ab                 　 80           　90          　　100  An

10

0

図4.4  Mount Padbury玄武岩質クラストの斜長石の化学組成
            An: アノーサイト，Ab: アルバイト，Or:正長石

2Ti

Al Cr

図4.5  Mount Padbury玄武岩質クラストのクロム鉄鉱の化学組成
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表 4.3 Mount Padbury玄武岩質クラストの金属およびトロイライトの化学組成（wt%） 
 
 Metal Troilite 
 Ni-rich Ni-poor 
  
 Fe 75.4 98.7 60.6 
 Co 0.49 0.16 0.07 
 Ni 23.4 0.20 0.00 
 Cr 0.15 0.66 0.01 
 S 0.06 0.00 35.7 
 P 0.00 0.00 0.00 
 Total 99.4 99.7 96.4 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
図 4.6 Mount Padbury玄武岩質クラストの金属のニッケル，コバルト組成 
 
      黒丸は薄片中でトロイライトと共生している液滴状の金属を示す． 
      白丸は角張った形をしており，クロマイトと共生している金属を示す  
      クロマイトと共生する金属は系統的にニッケル，コバルトの含有量が低く， 
      トロイライトと共生する金属はニッケル，コバルト共に含有量が高い． 
      十字（ ）は Ikeda et al.(1990)および Kimura et al.(1991)の分析値．バツ印（×） 
      は Camel Dongaユークライトの分析値（Yamaguchi unpublish data）を示す． 
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4.2. Mount Padbury メソシデライト玄武岩質岩片の全岩化学組成 

Mount Padbruyの全岩化学組成分析は，即発γ線分析および機器中性子放射化分析によ 

る主成分および微量元素の非破壊分析，ICP-MS を用いた白金族元素および希土類元素分

析を行った．玄武岩質岩片の主要および微量元素組成は，岩片の外側（#1），内側（#2）

で違いは見られなかった（表 4.4–4.5）．したがって以下の議論では全岩化学組成としてこ

れらの分析値の平均を使用する．即発 γ線分析および機器中性子放射化分析の主要元素組

成分析結果は，試料のモード組成と試料を構成するケイ酸塩鉱物の密度から推定した値と

よく一致した（表 4.6）． 

Mount Padbruyの玄武岩質クラストの化学組成は玄武岩質ユークライトおよびメソシ

デライト玄武岩質クラストの組成範囲とよく一致する．MgO含有量（6.42 wt％）は玄武岩

質ユークライトおよびメソシデライト玄武岩質クラストの範囲（それぞれ 6-8 wt％，）とよ

く一致する（例えば Barrat et al. 2003）．Cr2O3含有量（0.35 wt％）も玄武岩質ユークライト

の範囲（0.2-0.4 wt％）とよく一致している．全岩のFe/Mn比は 35.3であった． 

表 4.7に同位体希釈および検量線法を用いて決定したMount Padbury玄武岩質岩片の希

土類元素存在度を示す．また，CIコンドライトで規格化した希土類元素存在度パターンを，

他のメソシデライト玄武岩質岩片およびいくつかのユークライトと共にプロットしたもの

を図 4.7に示す．Mount Padbury玄武岩質岩片は比較的高い希土類元素存在度を持ち（~10 × 

CI）（CI値は Anderes and Grevesse (1989)を使用した），平坦なパターンを示す．  

親鉄元素存在度存在度を表 4.8に，コバルトとニッケルの含有量プロットを図 4.8に示

す．玄武岩質ユークライト（平均値はニッケルが 20ppm，コバルトが 6.5ppm; Kitts and Lodders, 

1998）と比べると，ニッケルで 14倍，コバルトで 2.6倍高い値を示す．Mount Padburyおよ

びのニッケルおよびコバルトの含有量はメソシデライトケイ酸塩岩片の中では最も低い領

域にプロットされる．Co/Ni比（=0.84–1.30）はメソシデライトの金属相の示す値（=0.96–1.37; 

Hassanzadeh et al., 1990)と類似している．一方， Ir/Ni比（<0.001–0.12）はメソシデライト

の金属相の Ir/Ni 比（1.0–1.74）に比べ極端に低い値を示す．図 4.9 に CIで規格化した岩片

の親鉄元素存在度パターンを示す．親鉄元素存在度パターンは極端に白金族元素に乏しい，

非常に分別したパターンを示す． 
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表 4.4 Mount Padbury玄武岩質クラストの即発 γ線分析結果 
  #1 #2 wt. avg. 
 B ppm 2.54 ± 0.14 2.36 ± 0.13 2.44 ± 0.10 
 Na % 0.372 ± 0.012 0.371 ± 0.012 0.498 ± 0.011 
 Mg % 3.04 ± 0.55 3.40 ± 0.46 3.26 ± 0.35 
 Al % 6.51 ± 0.14 6.16 ± 0.14 6.34 ± 0.10 
 Si % 22.9 ± 0.8 22.0 ± 0.8 22.5 ± 0.6 
 Cl ppm 24.7 ± 8.7 21.7 ± 6.6 22.8 ± 5.3 
 K % 0.041 ± 0.014 0.041 ± 0.010 0.041 ± 0.008 
 Ca % 7.35 ± 0.17 7.19 ± 0.16 7.27 ± 0.12 
 Ti % 0.393 ± 0.009 0.419 ± 0.008 0.408 ± 0.006 
 Cr % 0.244 ± 0.015 0.241 ± 0.014 0.242 ± 0.010 
 Mn % 0.518 ± 0.031 0.500 ± 0.030 0.509 ± 0.022 
 Fe % 16.5 ± 0.5 16.0 ± 0.5 16.3 ± 0.4 
 Co ppm 44 ± 21 44 ± 22 44 ± 15 
 Sm ppm 1.53 ± 0.11 1.70 ± 0.11 1.62 ± 0.08 
 Gd ppm 2.14 ± 0.22 2.15 ± 0.23 2.14 ± 0.16 

          
 
 
 
表 4.5 Mount Padbury玄武岩質クラストの INAA分析結果 
  #1 #2 wt. avg. 
 Na % 0.3631 ± 0.0005 0.3454 ± 0.0005 0.3543 ± 0.0004 
 Mg % 3.75 ± 0.38 4.02 ± 0.41 3.87 ± 0.28 
 Al % 6.70 ± 0.05 6.16 ± 0.06 6.48 ± 0.04 
 K % 0.031 ± 0.003 0.025 ± 0.003 0.028 ± 0.002 
 Ca % 7.8 ± 0.6 7.9 ± 0.6 7.9 ± 0.4 
 Sc ppm 30.68 ± 0.14 32.23 ± 0.05 32.07 ± 0.04 
 Ti % 0.371 ± 0.037 0.389 ± 0.046 0.378 ± 0.029 
 V ppm 68.9 ± 4.3 63.7 ± 2.9 65.3 ± 2.4 
 Mn % 0.443 ± 0.013 0.452 ± 0.013 0.448 ± 0.009 
 Fe % 16.46 ± 0.18 16.14 ± 0.17 16.29 ± 0.12 
 Ni % 0.0288 ± 0.0036 0.0251 ± 0.0029 0.0266 ± 0.0023 
 Sm ppm 1.544 ± 0.027 1.593 ± 0.028 1.592 ± 0.003 
 Eu ppm 0.65 ± 0.06 0.70 ± 0.06 0.67 ± 0.04 
 Yb ppm 1.59 ± 0.09 1.59 ± 0.08 1.59 ± 0.06 
 Lu ppm 0.273 ± 0.030 0.222 ± 0.021 0.239 ± 0.017 
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表 4.6　Mount Padbury玄武岩質クラストの全岩主要化学組成

PGA and INAA EPMA

#1 #2 wt. avg.
1.005 g 0.873 g

wt%
SiO2 49.0 ± 1.7 47.1 ± 1.7 48.0 ± 2.9 47.77
TiO2 0.656 ± 0.015 0.682 ± 0.013 0.671 ± 0.039 0.62
Al2O3 12.30 ± 0.26 11.64 ± 0.26 12.0 ± 1.0 12.9
Cr2O3 0.357 ± 0.022 0.352 ± 0.020 0.354 ± 0.007 0.41
FeO 21.17 ± 0.22 20.76 ± 0.22 20.96 ± 0.63 18.67
MgO 6.21 ± 0.62 6.67 ± 0.68 6.42 ± 0.69 6.45
MnO 0.570 ± 0.002 0.584 ± 0.017 0.572 ± 0.004 0.54
CaO 10.28 ± 0.24 10.06 ± 0.22 10.17 ± 0.34 10.33
Na2O 0.489 ± 0.011 0.474 ± 0.009 0.481 ± 0.022 0.48
K2O 0.037 ± 0.003 0.030 ± 0.003 0.034 ± 0.010 0.02

Total 101.1 98.3 99.7 98.2

表4.7　Mount Padbury玄武岩質クラストのICP-MSによる微量親石元素分析結果
#1 #2 wt. avg.

(ppm)
 Y 15.4 ± 0.6 15.3 ± 1 15.4 ± 0.5
 Ba 29.2 ± 1.6 26.9 ± 0.2 26.9 ± 0.2
 La 2.76 ± 0.04 2.39 ± 0.02 2.46 ± 0.02
 Ce 6.53 ± 0.02 5.81 ± 0.05 6.43 ± 0.02
 Pr 1.06 ± 0.01 0.943 ± 0.008 0.99 ± 0.06
 Nd 4.99 ± 0.04 4.49 ± 0.04 4.74 ± 0.03
 Sm 1.61 ± 0.03 1.554 ± 0.013 1.56 ± 0.012
 Eu 0.697 ± 0.019 0.577 ± 0.005 0.585 ± 0.005
 Gd 2.18 ± 0.12 2.1 ± 0.02 2.102 ± 0.019
 Tb 0.398 ± 0.009 0.384 ± 0.005 0.387 ± 0.005
 Dy 2.71 ± 0.01 2.75 ± 0.002 2.748 ± 0.002
 Ho 0.5914 ± 0.0008 0.57 ± 0.005 0.5909 ± 0.0007
 Er 1.792 ± 0.001 1.721 ± 0.014 1.791 ± 0.022
 Tm 0.246 ± 0.004 0.24 ± 0.02 0.241 ± 0.007
 Yb 1.63 ± 0.02 1.636 ± 0.013 1.638 ± 0.012
 Lu 0.246 ± 0.011 0.24 ± 0.002 0.2402 ± 0.0032
 Th 0.254 ± 0.005 0.256 ± 0.016 0.254 ± 0.005
 U 0.0862 ± 0.002 0.0728 ± 0.0044 0.084 ± 0.015
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図4.7  メソシデライト玄武岩質クラストの希土類元素存在度パターン
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表 4.8 Mount Padburyおよび Vaca Muerta玄武岩質クラストの親鉄元素存在度 
 Mount Padbury 
 #1 #2 wt. ave. 

(ppm)          
Ni 288 ± 36 251 ± 29 266 ± 55 
Co 17.08 ± 0.39 17.79 ± 0.40 17.4 ± 1.1 

(ppb)          
Pd 25.1 ± 0.6 20.3 ± 0.9 23.6 ± 0.9 
Rh 0.310 ± 0.085 0.163 ± 0.026 0.18 ± 0.13 
Pt 0.92 ± 0.42 1.27 ± 0.15 1.23 ± 0.34 
Ru 0.011 ± 0.010 0.007 ± 0.008 0.009 ± 0.006 
Ir <0.009 <0.009    
Os <0.01 <0.01    

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図. 4.8  Mount Padbury玄武岩質クラストのニッケル，コバルト含有量 
ユークライトの文献値は Kitts and Rodders (1998)を，メソシデライト金属相は
Hassanzadeh et al. (1990)，メソシデライトケイ酸塩クラストは Rubin and Jerde 
(1987, 1988), Ikeda et al. (1990),  Kimura et al. (1991), Rubin and Mittlefehld (1992)
を，親鉄元素に富むユークライトは Okamoto et al (2005)の文献値をそれぞれ使
用した． 

CI-line

Mesosiderite metals

Mesosiderite silicate clasts

Eucrites 
Siderophile-rich eucrites

Mount Padbury
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図. 4.9  CIで規格化したMount Padburyメソシデライトクラストの親鉄元素存在度パターン
　　　メソシデライト金属相のデータはHassanzadeh et al. (1990)を使用した．
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4.3. Vaca Muerta メソシデライト玄武岩質岩片の岩石鉱物学 

4671-1 

薄片 4671-1 は中粒から細粒のサブオフィティックな組織を示す（図 4.10）．それらは

主に短冊状の斜長石（800 × 200~200 × 100 µm）（41.0 vol％）と他形～粒形の輝石（100–800 

µm，平均粒径 200 µm）（52.7 vol％）からなる．鉱物粒界は曲線状をしており，斜長石の短

冊の先端は丸みを帯びている．これは強い熱変成をうけたユークライト Elephant Moraine 

(EET) 90020でみられるものに似ている（Yamaguchi et al., 1996）（図 4.11）．副成分および微

量鉱物として，トリディマイト，酸化鉱物（クロム鉄鉱，イルメナイト，ルチル），トロイ

ライト，鉄-ニッケル合金．リン酸塩鉱物，バデレアイトが含まれる（表 4.9）．薄片試料中

に明瞭なメソスタシスは存在しないが，粒状～短冊状のシリカ鉱物，輝石，酸化鉱物，ト

ロイライトの集合体が観察されることがあり（図 4.10c），その領域は他の領域に比べシリカ

鉱物およびリン酸塩鉱物に富んでいる．これはメソスタシスの名残であると考えられる．

いくつかの斜長石が波動消光を示すことから，この岩片は弱い衝撃を経験していると言え

る． 

輝石は密に詰まった（1–5 µm間隔）非常に細い普通輝石（ラメラ幅 <1–2 µm）が均一

に分布している．この輝石は，タイプ５のユークライトの輝石に類似している．輝石は 1 µm

以下から数µmの不透明鉱物の包有物を多く含んでおり，全体として黒っぽく見える．多く

の普通輝石ラメラが電子プローブ・マイクロアナライザの分解能より狭いため，輝石の化

学組成はWo2.2En37.6からWo42.3En30.9の線上にプロットされる（表 4.10，図 4.12）．輝石のマグ

ネシウムナンバー（mg# = molar Mg/(Mg+Fe) × 100）は 30.5で，玄武岩質ユークライトの組

成範囲（mg# = 30-42, Takeda 1997）に入る．輝石のFe/Mn比（molar Fe/Mn）は 28.8-33.2で

ある．斜長石の結晶は一般的に包有物をほとんど含まないが，他に比べ比較的細粒の結晶

が集まっている領域の斜長石は多くの包有物を含む．包有物は主に普通輝石，低カルシウ

ム輝石，シリカ鉱物からなる（図 4.10c,e）．斜長石の組成は狭い範囲（An89.2–91.3, 表 4.11, 図

4.13）を示し累帯構造はみられない．トリディマイト（<250 µm）は輝石と斜長石の粒界に

存在し，短冊状もしくは不定形をしている．イルメナイト，クロム鉄鉱，ルチル（~100 µm）

は薄片中に散在している．クロム鉄鉱はしばしばイルメナイトやルチルと共生する．ルチ

ルはつねにイルメナイトと共生する．イルメナイト中に細いバンド状に産出するルチルが 
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図. 4.10  Vaca Muertaメソシデライト(PTS 4671-1)の顕微鏡写真. 
(a)クラストは中粒から細粒のサブオフィティック組織を示す．鉱物の粒界は
曲線状で，斜長石のラスの端は丸くなっている．(b) (a)の拡大図．(c)シリカ鉱
物，輝石，斜長石，酸化鉱物，トロイライトの集合体．他の領域に比べて比
較的細粒の鉱物の集合体となっている．おそらくメソスタシスの名残ではな
いかと思われる．写真幅は(a)が 5.11 mm; (b)と(c)は 2.6 mm．
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図. 4.10  Vaca Muertaメソシデライト(PTS 4671-1)の顕微鏡写真. 
(d) 中粒から細粒のサブオフォティック組織を示す斜長石．斜長石は小さな包有物
をほとんど含まない綺麗な結晶である．(e) 比較的細粒の結晶があつまった領域（図
4.7c の領域）の斜長石は小さな包有物を多く含んでいる．包有物は主に普通輝石，
低 Ca輝石，シリカ鉱物からなる．写真幅は(d) (e)ともに 1.29 mm． 
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図. 4.11  EET90020ユークライトの顕微鏡写真. 

超高温熱変成作用により，斜長石のラスの先端が丸みを帯びている．写真幅は
5.11 mm． 
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表 4.9 本研究で用いた Vaca Muerta玄武岩質クラストのモード 

 
Modes (vol%) V.M.4671 V.M.4677 V.M.4679 V.M.4695  Mesosiderite mean  Eucrite mean 

         
       Pyroxene  52.7 40.1 47.0 51.2 53.0 (4.8)  51.3 (2.6) 
       Plagioclase  41.0 40.2 44.3 43.0 40.6 (7.7)  43.1 (2.1) 
       Silica  3.8 10.3 4.6 3.4 4.2 (3.3)  4.0 (1.5) 
       Rutile   
       Ilmenite  0.4 0.5 0.4 0.3 0.2 (0.1)  0.2 (0.1) 
       Chromite  1.0 1.0 1.1 0.7 0.5 (0.2)  0.2 (0.2) 
       Phosphate  0.1 0.9 0.1 0.1 0.2 (0.1)  0.2 (0.1) 
       Troilite  0.5 5.9 2.5 0.7 1.0 (0.5)  0.3 (0.3) 
       Metal  0.1 1.1 0.7 0.5 0.2 (0.3)  tr 
       Baddeleyite  tr - tr tr tr  - 
       Zircon  - tr - - 
       Total  99.5 100.0 100.5 99.9 99.9 99.9 
 

n.d.: not detected,  tr: trace (<0.1 vol%) 
*Kimura et al. (1991); average of 7 basaltic clasts in mesosiderites. 
**Delaney et al. (1984); average of 22 basaltic eucrites. 
Figure in parentheses give 1σ of analyses. 
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表 4.10 Vaca Muerta玄武岩質クラストの輝石の化学組成（wt%） 
 

 Vaca Muerta 4671 Vaca Muerta 4677 
 pigeonite augite pigeonite augite 
SiO2 50.6 50.4 51.3 51.5 50.9 50.7 51.2 51.4 
Al2O3 0.26 0.28 1.06 0.99 0.23 0.25 0.81 0.94 
TiO2 0.37 0.37 0.70 0.70 0.26 0.25 0.57 0.59 
FeO 35.1 35.1 16.2 16.1 32.9 30.5 14.5 12.9 
MnO 1.18 1.12 0.60 0.51 1.20 1.26 0.64 0.64 
MgO 12.3 12.0 10.5 10.6 13.7 15.7 11.3 12.6 
CaO 1.00 1.33 20.0 19.8 1.10 1.18 20.3 19.7 
Cr2O3 0.10 0.11 0.34 0.33 0.09 0.12 0.28 0.37 
Total 100.9 100.7 100.7 100.5 100.3 99.9 99.7 99.0 

Mg# 0.38 0.38 0.53 0.54 0.43 0.48 0.58 0.64 
Wo 2.2 2.9 42.3 42.1 2.4 2.5 42.9 41.6 
En 37.6 36.8 30.9 31.2 41.7 46.7 33.3 37.1 

 
 Vaca Muerta 4679 Vaca Muerta 4695 
 pigeonite augite pigeonite augite 
SiO2 49.6 50.2 51.3 51.0 50.0 50.0 50.9 50.9 
Al2O3 0.27 0.23 0.91 0.81 0.46 0.21 0.84 0.91 
TiO2 0.34 0.21 0.70 0.65 0.30 0.43 0.62 0.49 
FeO 34.8 34.8 16.5 17.1 34.9 34.1 17.5 17.7 
MnO 1.10 1.00 0.46 0.64 1.10 1.01 0.57 0.56 
MgO 12.4 12.0 10.5 10.1 12.1 12.1 10.3 9.8 
CaO 1.15 1.15 19.5 18.8 1.32 1.04 19.3 19.2 
Cr2O3 0.12 0.03 0.34 0.32 0.14 0.09 0.32 0.32 
Total 99.9 99.7 100.3 99.5 100.3 100.1 100.3 99.9 

Mg# 0.39 0.38 0.53 0.51 0.38 0.38 0.51 0.50 
Wo 2.5 2.6 41.5 40.1 2.9 5.0 40.1 41.1 
En 38.0 37.1 31.2 30.5 37.1 36.8 30.3 29.2 

 
Mg# = Mg / (Mg + Fe) mol., Wo = 100 × Ca/(Ca + Mg + Fe) mol.,  
En = 100 × Mg/(Ca + Mg + Fe) mol. 
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Vaca Muerta 4671-1      Vaca Muerta 4677-1

Vaca Muerta 4679-1      Vaca Muerta 4695-1

図4.12 Vaca Muerta玄武岩質クラストの輝石の化学組成
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表 4.11 Vaca Muerta玄武岩質クラストの斜長石の化学組成（wt%） 
 

 
Vaca Muerta 

4671 
Vaca Muerta 

4677 
Vaca Muerta 

4679 
Vaca Muerta 

4695 
SiO2 46.4 46.2 46.0 45.9 
Al2O3 34.3 34.5 34.4 34.8 
FeO 0.32 0.29 0.20 0.22 
CaO 18.4 18.1 18.4 18.3 
Na2O 1.06 1.03 0.99 1.00 
K2O 0.05 0.04 0.04 0.03 
Total 100.5 100.2 99.9 100.2 

Or 0.3 0.3 0.2 0.2 
Ab 9.4 9.3 8.9 8.9 

Or = 100 × K/(K + Na + Ca) mol., Ab = 100 × Na/(K + Na + Ca) mol. 
 
 
 
 
 
 
 

Or  5
Vaca Muerta 4671 
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Vaca Muerta 4677 
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Vaca Muerta 4695 
 
 
 
 

図 4.13  Vaca Muerta玄武岩質クラストの斜長石組成 
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一般的である．表 4.12，4.13に Vaca Muerta玄武岩質クラストのイルメナイトおよびクロム

鉄鉱の化学組成を示す．4671-1 のクロム鉄鉱はチタン含有量の高いものと低いものが存在

する（表 4.13, 図 4.14）．バデレアイト（~10 µm）はイルメナイトと普通輝石と共生する．

リン酸塩鉱物は細粒の結晶が集まっている領域に多く存在する．この領域付近の斜長石は

小さな包有物を多く含んでいる（図 4.10e） 

 

4677-1 

薄片 4677-1は細粒から中粒のサブオフィティック組織を示す（図 4.15a）．主に，短冊

状から粒状の斜長石（~600 × 200から 120 × 40 µm; 平均粒径 ~350 × 100 µm）（40.2 vol.%）

と他形から粒状の輝石（40–800 µm; 平均粒径 ~150 µm）（40.1 vol.%）からなり，副成分お

よび微量鉱物としてトリディマイト，トロイライト，クロム鉄鉱，イルメナイト，ルチル，

リン酸塩鉱物，鉄－ニッケル合金，ジルコンからなる（表 4.9）．ケイ酸塩を貫くように存

在する鉄－ニッケル合金およびトロイライトからなる脈が存在する（図 4.15b），一部の輝

石や斜長石が波動消光示すことから，この岩片は弱い衝撃を経験していると言える．岩片

中には大きな不定形の，酸化した鉄－ニッケル合金（800 × 500 µm）が存在する．その周囲

の領域には，細粒のシリカ鉱物やリン酸塩鉱物が多数存在している．鉄－ニッケル合金や

トロイライトは，脈以外には，パッチ状および数珠状に存在している．細粒の不定形のシ

リカ鉱物やリン酸塩鉱物が，これらの鉄－ニッケル合金と共生する．大きな短冊状から不

定形のシリカ鉱物（300 × 800 µm）も存在している．岩片には，一部細粒の粒状の鉱物から

なる領域（図 4.12c）も存在するが，両者の境界は明瞭ではない．細粒の鉱物からなる領域

は多くのシリカ鉱物，リン酸塩鉱物および鉄－ニッケル合金を含んでいる． 

輝石は主にピジョン輝石からなり，細く（< 1–2 µm）規則的に並んだ（1–5 µm幅）普

通輝石の離溶組織が見られる．また，細粒の不透明鉱物の包有物を多く含む．いくつかの

普通輝石は厚い帯状（80–90 µm）に低カルシウム輝石中に存在する．また，単独の普通輝

石も存在している．輝石の化学組成は最もマグネシウムに富んでおり，組成範囲も他の玄

武岩質岩片に比べて広い（Wo41.8En37.4-Wo42.9En33.3 （普通輝石）~Wo1.9En47.6-Wo2.4En41.4 （低

カルシウム輝石））（表 4.10, 図 4.12)．細粒の領域および大きな鉄－ニッケル合金の存在す

る周囲にある輝石はFe/Mn比およびFe/Mg比が共に低い．鉄－ニッケル合金およびトロイ 
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表 4.12 Vaca Muerta玄武岩質クラストのイルメナイトの化学組成（wt%） 
 

 
Vaca Muerta 

4671 
Vaca Muerta 

4677 
Vaca Muerta 

4679 
Vaca Muerta 

4695 
SiO2 0.02 0.00 0.01 0.02 
Al2O3 0.00 0.00 0.00 0.01 
TiO2 54.4 54.3 54.0 54.6 
FeO 44.2 43.5 43.4 43.1 
MnO 0.99 1.18 1.1 1.19 
MgO 1.00 1.14 0.89 1.26 
CaO 0.03 0.02 0.01 0.01 
Cr2O3 0.05 0.06 0.64 0.04 
Total 100.7 100.4 100.0 100.3 

 
 
 
表 4.13 Vaca Muerta玄武岩質クラストのクロム鉄鉱の化学組成（wt%） 

 
 Vaca Muerta 4671 Vaca Muerta 4677
 chr1 chr2 chr1 chr2 

SiO2 0.05 0.02 0.01 0.04 
Al2O3 7.55 5.45 7.18 5.62 
TiO2 6.51 16.44 7.22 18.03 
FeO 36.6 36.4 36.9 35.8 
MnO 0.62 0.76 1.22 1.54 
MgO 0.67 0.73 0.62 0.69 
CaO 0.04 0.01 0.01 0.04 
Cr2O3 46.1 38.4 45.3 35.8 
V2O3 0.84 0.77 0.72 0.52 
Total 99.04 98.95 99.22 98.1 

 
 Vaca Muerta 4679 Vaca Muerta 4695
 chr1 chr2 chr1 chr2 

SiO2 0.03 0.09 0.03 0.03 
Al2O3 6.65 3.57 8.17 5.32 
TiO2 4.56 18.9 4.29 23.8 
FeO 33.8 50.2 32.9 36.65 
MnO 0.70 0.81 0.70 0.88 
MgO 0.62 0.48 0.86 1.06 
CaO 0.04 0.15 0.01 0.00 
Cr2O3 51.1 22.9 50.98 31.9 
V2O3 1.21 0.51 0.98 0.53 
Total 98.7 97.7 98.9 100.2 
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図4.14  Vaca Muerta玄武岩質クラストのクロム鉄鉱の化学組成
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図. 4.15 Vaca Muertaメソシデライト(PTS 4677-1)の顕微鏡写真. 
(a) クラストは細粒から中粒のサブオフィティック組織を示す．(b) Fe-Ni-FeS の脈
がケイ酸塩鉱物を貫くように存在している．(c) 他の領域に比べ比較的細粒の鉱物
が集まっている領域．写真幅はすべて 5.11 mm． 
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ライトの脈の周辺では Fe/Mn比や Fe/Mg比の変化は見られない．斜長石の結晶は一般的に

透明で包有物をほとんど含まない． 

細粒の領域，大きな鉄－ニッケル合金の存在する領域の周囲では，斜長石は輝石やシ

リカ鉱物の包有物を多く含む．斜長石の化学組成は均質で累帯構造は見られない（An88.8–91.5）

（表 4.11, 図 4.13）．リン酸塩鉱物やシリカ鉱物は鉄－ニッケル合金と共生する． 

 

4679-1 

薄片 4679-1は主に粗粒のサブオフォティック組織を示す（図 4.16a）．主に粗粒の短冊

状をした斜長石（<2mm × 0.6mm）（44.3 vol.%）と他形から粒状の低カルシウム輝石（~0.8mm）

（47.0 vol％）からなる．副成分および微量鉱物としてトリディマイト，クロム鉄鉱，イル

メナイト，ルチル．トロイライト，鉄－ニッケル合金，リン酸塩鉱物，バデレアイトから

なる（表 4.9）．クロム鉄鉱，イルメナイト，ルチルといった不透明鉱物（~200 µm）は薄片

中に散在している．不定形をした鉄の酸化物が薄片中に偏在している（図 4.16aの左下およ

び右上，図 4.16c）．鉄の酸化物が存在する領域には不定形をしたシリカ鉱物，トロイライト

が共生する． 

輝石は細い普通輝石の離溶組織が狭い間隔で並んでおり，タイプ５ユークライトの輝

石に類似している．化学組成は均質で，Fe/Mn比は 30.5 ± 2.4である．斜長石は小さな包有

物（主に輝石，シリカ鉱物からなる）を多く含む．斜長石の化学組成は均質（An88.9–92.8）（表

4.11, 図 4.13）である．斜長石には弱い波動消光を示すものが存在することから，この岩片

は弱い衝撃を経験していると言える． 

 

4695-1 

薄片 4695-1は主に短冊状から粒状の斜長石（<1.5mm × 0.6mm）（43.0 vol.%）と，他形

から粒状の低カルシウム輝石（~0.8mm）（51.2 vol.%）からなる粗粒から中粒のサブオフォ

ティック組織を示す（図 4.14）．Vaca Muerta 4679とほぼ同程度の粒径を持つが，鉱物粒界

は Vaca Muerta 4679に比べて曲線状をしており，斜長石のラスの先端は丸みを帯びている．

副成分および微量鉱物として，トリディマイト，酸化鉱物（クロム鉄鉱，イルメナイト，

ルチル），トロイライト，鉄－ニッケル合金．リン酸塩鉱物，バデレアイトが含まれる（表 
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図. 4.16  Vaca Muertaメソシデライト(PTS 4679-1)の顕微鏡写真.  

(a) クラストは粗粒の写真幅は(a)が 5.11 mm; (b)と(c)は 2.6 mm．主に粗粒のサブオ
フィティック組織からなる．(b) aの拡大図．(c) ラス状の斜長石と，シリカ鉱物，
輝石，Fe酸化物，トロイライト，リン酸塩鉱物からなる比較的細粒の鉱物の集合
体からなる領域． 
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図. 4.17 Vaca Muertaメソシデライト(PTS 4695-1)の顕微鏡写真.  

(a) 粗粒から中粒のサブオフィティック組織を示す． (b) 写真幅は(a)(b)とも
に 5.11 mm． 
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4.1）．酸化鉱物の粒径は Vaca Muerta 4679に比べ大きいものが多い（~500 µm）．シリカ鉱物

は薄片中に偏在しており，シリカ鉱物の多い領域は比較的細粒で，おそらく 4671のものと

同様にメソスタシスの名残であると考えられる． 

輝石は他の岩片同様，細い普通輝石の離溶組織が密に詰まっており，組成は均質

（Wo2.2En37.6からWo42.3En30.9）である．輝石の一部はピジョン輝石から斜方輝石に転位して

いる．斜長石の組成は狭い範囲（An89.2–91.3, 表 4.3, 図 4.10）を示し累帯構造はみられない．

クロム鉄鉱は広い組成範囲を示す（表 4.5, 図 4.11）． 

 

4.4. Vaca Muerta 玄武岩質岩片の全岩化学組成 

Vaca Muerta 玄武岩質岩片については，分析データのない白金族元素分析のみを行い，

その他の全岩化学組成は，同一試料の分析を行った Kimura et al.（1991）の文献値（表

4.14−15）を以後の議論に用いた． 

玄武岩質岩片のマグネシウムナンバー (= モル Mg/(Mg+Fe)) は，Vaca Muerta玄武岩質

岩片は 4671, 4677, 4679, 4695でそれぞれ 41.1, 47.9, 37.1, 40.8である．Vaca Muerta 4677のマ

グネシウムナンバーはメソシデライト玄武岩質岩片の中で最も高い値である．TiO2含有量は

すべてメソシデライト玄武岩質岩片の範囲内（0.52–0.73wt%）であった． 

CI コンドライトで規格化した Vaca Muerta 玄武岩質岩片の希土類元素存在度パターン

を，およびいくつかのユークライトと共にプロットしたものを図 4.18に示す．Vaca Muerta

玄武岩質岩片は比較的高い希土類元素存在度を持ち（~10 × CI），平坦なパターンを示す．  

親鉄元素存在度存在度を表 4.16に示す．また，コバルトとニッケルの含有量プロット

を図 4.19に，CIで規格化した親鉄元素存在度パターンを図 4.20にそれぞれ示す．玄武岩質

ユークライト（平均値はニッケルが 20ppm，コバルトが 6.5ppm; Kitts and Lodders, 1998）と

比べると，ニッケルで 10–160倍，コバルトで 2–20倍と高い値を示す．Vaca Muerta 4671の

ニッケルおよびコバルトの含有量はメソシデライトケイ酸塩岩片の中では最も低い領域に

プロットされる．Vaca Muerta 4677はケイ酸塩岩片中で最も高い領域にプロットされた．Vaca 

Muerta 4679および 4695はこれらの中間の値を示す．CIで規格化した Co/Ni比（=0.84–1.30）

はメソシデライトの金属相の示す値（=0.96–1.37; Hassanzadeh et al., 1990)と類似している．

一方， Ir/Ni比（<0.001–0.12）はメソシデライトの金属相の Ir/Ni比（1.0–1.74）に比べ極端 
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表 4.14 本研究で用いた Vaca Muerta玄武岩質クラストの主要元素組成 
 
     4671 4677 4679 4695

SiO2 49.7    51.7 49.4 51.0
TiO2 0.55    

    
     
     
     

     
     

    
    

     

     

0.73 0.67 0.52
Al2O3 13.6 9.4 12.1 12.7
FeO 17.0 17.3 18.3 17.6
MnO 0.63 0.74 0.52 0.59
MgO 6.56 8.94 6.06 6.81
CaO 10.1 9.0 10.3 10.0
Na2O 0.11 0.31 0.45 0.43
Cr2O3 0.11 0.96 0.02 0.11
P2O5 0.11 0.14 0.49 0.17
Total 98.5 99.3 98.3 99.9

Mg# 0.41 0.48 0.37 0.41
Reference: Kimura et al. (1991) 

 
 
表 4.15 Vaca Muerta玄武岩質クラストの微量親石元素存在度 
 

     4671 4677 4679 4695
 (ppm)     
 La 2.20 2.87 2.45 2.89 
 Ce 5.57 5.15 4.92 4.74 
 Sm 1.41 1.66 1.40 1.47 
 Eu 0.507 0.618 0.494 0.595 
 Yb 1.78 1.96 1.76 1.75 
 Lu 0.251 0.260 0.270 0.257 
Reference: Kimura et al. (1991) 
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図4.18  メソシデライト玄武岩質クラストの希土類元素存在度パターン
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表 4.15  Vaca Muerta玄武岩質クラストの親鉄元素存在度 
 

 Vaca Muerta 
4671 

Vaca Muerta 
4677 

Vaca Muerta 
4679 

Vaca Muerta 
4695 

(ppm)            
Ni 365   3200   1180  1040   
Co 15.4   131   45.3  45.6   

(ppb)            
Pd 38.30 ± 0.36 283.5 ± 1.4 43.76 ± 0.36 57.27 ± 0.26 
Rh 1.132 ± 0.028 29.54 ± 0.15 0.406 ± 0.007 1.540 ± 0.023 
Pt 4.28 ± 0.07 94.04 ± 0.48 8.22 ± 0.31 15.51 ± 0.44 
Ru 0.212 ± 0.014 101.0 ± 1.3 0.77 ± 0.06 3.81 ± 0.18 
Ir 1.92 ± 0.59 13.45 ± 0.26 0.117 ± 0.012 0.656 ± 0.033 
Os            

*Ni and Co contents of the clasts from Vaca Muerta are from Kimura et al. (1991). 
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図4.19　メソシデライト玄武岩質クラストのニッケル，コバルト含有量
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図. 4.20   CIで規格化したメソシデライトクラストの親鉄元素存在度パターン
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に低い値を示す．親鉄元素存在度パターンはすべて白金族元素に乏しい，非常に分別した

パターンを示す．分別の程度は親鉄元素存在度が低いほど大きくなる． 

 

4.５. Mount Padbury 玄武岩質岩片の鉱物中の微量元素存在度 

Mount Padbury 玄武岩質岩片のリン酸塩鉱物，斜長石，輝石の微量元素結果を表

4.17–4.20に示し，CIで規格化した希土類元素パターンを図 4.21–4.23に示す． 

 

リン酸塩鉱物：Mount Padbury玄武岩質岩片中のリン酸塩鉱物はメリライトとアパタイ

トの２種類が存在する．メリライトはマグネシウムと鉄を少量含む（3–4 wt%）．一方アパ

タイトはマグネシウムと鉄はほとんど含まず，フッ素や塩素に富む（F: ~3 wt%, Cl: ~0.3 

wt%）．メリライトの希土類元素存在度は，ユーロピウムの負の異常（Eu/Eu*~0.05）を持っ

た軽希土類元素に富む希土類元素存在度（ランタン~5200 × CI; CI-normalized La/Yb ~2.8）を

示す．アパタイトの希土類元素存在度パターンは，メリライト同様にユーロピウムの負の

異常（Eu/Eu*~0.15）を持った軽希土類元素に富むパターン（CI-normalized La/Yb~2.4）を示

す．しかしメリライトと比較すると，希土類元素存在度は極端に低い（ランタン~100 × CI）． 

 

斜長石：斜長石はユーロピウムの正の異常を持った軽希土類元素に富む希土類元素存

在度パターン（ランタン~1.2–5.7 × CI; CI-normalized La/Nd~2.2）を持つ．斜長石の希土類元

素存在度は，同一岩片内において４倍以上変動している． 

 

輝石：Mount Padburyに含まれる輝石は，すでに述べたようにピジョン輝石と普通輝石

からなる．輝石の分析における二次イオン質量分析計の一次イオンビーム径が 30–40 µmと

輝石の離溶組織の幅よりも大きいため，分析値は離溶を起こす以前の輝石の組成を示して

いる．輝石はユーロピウムの負の異常を持ち，重希土類元素に富む（CI-normalized La/Lu = 

0.03–0.05）希土類元素存在度パターンを持つ． 
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表 4.17 Mount Padbury玄武岩質クラストのリン酸塩鉱物組成 
 Merrillite Apatite Apatite 
(%)    

CaO 44.4 54.6 55.3 
 MgO 2.55 0.01 0.02 
 FeO 3.40 0.34 0.15 

Na2O 0.89 0.02 0.00 
 P2O5 42.7 40.1 40.7 
 Y2O3 0.37 0.00 0.00 
 Al2O3 0.05 0.00 0.01 
 MnO 0.18 0.08 0.05 
 F 0.41 3.02 3.23 
 Cl 0.00 0.33 0.29 
 Total 95.0 98.5 99.7 
    
 
 
表 4.18 Mount Padbury玄武岩質クラストのリン酸塩鉱物の微量元素存在度 
 merrillite apatite apatite  
(ppm)         
 La 1238 ± 14 20.8 ± 0.7 28.6 ± 2.9  
 Ce 2494 ± 26 49.5 ± 2.1 67 ± 6  
 Pr 416 ± 5 8.10 ± 0.30 11.9 ± 1.2  
 Nd 2195 ± 23 44.4 ± 1.7 65 ± 7  
 Sm 654 ± 6 14.0 ± 0.6 20.5 ± 2.2  
 Eu 22 ± 0.28 1.28 ± 0.08 2.02 ± 0.24  
 Gd 605 ± 10 12.0 ± 0.6 19.1 ± 2.1  
 Tb 103 ± 1.5 2.11 ± 0.10 3.47 ± 0.36  
 Dy 608 ± 6 12.5 ± 0.5 17.7 ± 1.9  
 Ho 121 ± 1.1 2.43 ± 0.11 3.59 ± 0.40  
 Er 316 ± 11 6.5 ± 0.5 10.4 ± 1.1  
 Tm 32 ± 0.33 0.85 ± 0.06 1.21 ± 0.14  
 Yb 306 ± 11 6.1 ± 0.5 9.3 ± 1.1  
 Lu 45 ± 2.7 0.77 ± 0.08 1.01 ± 0.12  
 Hf 191 ± 22 2.8 ± 0.7 3.14 ± 0.35  

Eu/Eu* 0.05   0.15  0.15   
Errors are 1σ standard deviation from counting statistics only. 
Eu/Eu* is Eu × 2/(Sm+Gd), where the concentrations are normalized to CI chondrite. 
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表 4.19 Mount Padbury玄武岩質クラストの斜長石の微量元素存在度 
 plagioclase plagioclase   
 (a)* (b)*   
(ppm)        
 Y 1.746 ± 0.025 6.71 ± 0.20   
 La 0.413 ± 0.030 1.22 ± 0.06   
 Ce 0.71 ± 0.05 2.06 ± 0.06   
 Pr 0.088 ± 0.010 2.57 ± 0.06   
 Nd 0.37 ± 0.05 1.02 ± 0.05   
 Sm 0.068 ± 0.011 0.19 ± 0.04   
 Eu 1.59 ± 0.07 1.65 ± 0.05   
 Gd 0.049 ± 0.019 0.21 ± 0.04   
 Tb 0.0083 ± 0.0030 0.023 ± 0.009   
 Dy 0.040 ± 0.008 0.134 ± 0.034   
 Ho 0.011 ± 0.005 0.0286 ± 0.0013   
 Er 0.029 ± 0.008 0.078 ± 0.026   
 Tm 0.009 ± 0.005 0.0171 ± 0.0013   
 Yb n.d. 0.0510 ± 0.0031   
 Lu n.d. 0.005 ± 0.004   
 Eu/Eu* 27.2   24.8    
(a)*=plagioclase with the lowest REE abundances; (b)=plagioclase with the highest REE 
abundances. 
Errors are 1σ standard deviation from counting statistics only. 
Eu/Eu* is Eu × 2/(Sm+Gd), where the concentrations are normalized to CI chondrite. 
 
 
表 4.20 Mount Padbury玄武岩質クラストの輝石の微量元素存在度 
 pyroxene pyroxene   
 1 2   
(ppm)        
 Y 14.6 ± 0.4 9.1 ± 1.6   
 La 0.104 ± 0.011 0.083 ± 0.011   
 Ce 0.52 ± 0.04 0.42 ± 0.06   
 Pr 0.152 ± 0.026 0.130 ± 0.029   
 Nd 1.10 ± 0.06 0.99 ± 0.15   
 Sm 0.66 ± 0.04 0.67 ± 0.12   
 Eu 0.012 ± 0.004 0.009 ± 0.005   
 Gd 1.02 ± 0.08 1.18 ± 0.22   
 Tb 0.246 ± 0.016 0.26 ± 0.07   
 Dy 1.89 ± 0.08 2.1 ± 0.4   
 Ho 0.44 ± 0.04 0.49 ± 0.06   
 Er 1.31 ± 0.09 1.57 ± 0.25   
 Tm 0.227 ± 0.036 0.233 ± 0.036   
 Yb 1.80 ± 0.10 2.17 ± 0.39   
 Lu 0.233 ± 0.018 0.26 ± 0.07   
Errors are 1σ standard deviation from counting statistics only. 
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図4.21  CIで規格化したMount Padburyのリン酸塩鉱物の希土類元素存在度
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5. 議論 

 

5.1. メソシデライト玄武岩質岩片の成因 

メソシデライトは，熱変成度によって 3 つに分類される（タイプ I−III；タイプ I が最

も熱変成度が低くタイプ IIIが最も熱変成度が高い）（Powell, 1971; Hewins, 1983）．本研究で

は二次的な変成の度合いの低い，タイプ I のメソシデライトである Mount Padbury および

Vaca Muertaを選別した． 

しかし，タイプ I のメソシデライトにおいても，二次的な変成度の度合いは岩片ごと

に様々である．そのなかには，コンドライト的な先駆物質の溶融によってできたマグマか

ら結晶化してできたものではなく，より分化した，非コンドライト的な組成を持つマグマ

からできた“polygenic”なものも含まれると考えられている（Rubin and Mittlefehldt, 1992）． 

本研究では，メソシデライト玄武岩質岩片の初期分化過程を含む，一連の分化過程を

明らかにすることを目的としているため，二次的にできたと考えられる岩片は除外し，初

期の分化過程を経てできた岩片を選別する必要がある． 

メソシデライト玄武岩質岩片の二次的な変成の度合いを見る指標として、輝石のモル

Fe/Mn比（以下Fe/Mn比）がある．一般に輝石のFe/Mn比は，天体ごと（月，地球，火星．

コンドライト，HED）にほぼ一定の値を示す．これらのFe/Mn比はコンドライト > HED > 火

星 > 地球 > 月の順に減少していく．この傾きを支配しているもっとも重要な要素は，集

積物質のFe/Mn比の違いであると考えられ，おそらく太陽からの距離に比例する．実際，玄

武岩質ユークライトでは火成活動によってFe/Mg比は変化するが，Fe/Mnはほぼ一定の値

（28–35）を示す．これは，Fe2+とMn2+が火成活動においてほぼ同じ挙動を示すためである．

メソシデライト玄武岩質岩片は，酸素やクロムの同位体組成から共通したリザーバーから

できたと考えられているため，輝石のFe/Mn比は玄武岩質ユークライトと類似した値を持つ

と考えられる． 

しかし実際には，メソシデライト玄武岩質岩片中の輝石のFe/Mnは幅広い値（18–35）

を示す（Mittlefehldt, 1990）．また，Fe/MnとFe/Mgの間には正の相関が見られる．これは，

メソシデライト玄武岩質岩片の示す幅広いFe/Mnが火成活動によるものではないことを示

している．この幅広いFe/Mnはケイ酸塩相と金属相の混合時に，固相線以下での還元，もし
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くはマグマそのものの還元によってFe2+成分が減少することによってできると考えられて

いる（Mittlefehldt, 1990）．このため，Fe/Mn比が玄武岩質ユークライトに比べ極端に低いも

のは，固相線以下で還元反応を経験した一次的な玄武岩，もしくは二次的にできた玄武岩

であると考えられる．よって，Fe/Mn比が玄武岩質ユークライトに比べ顕著に低いものは，

一次的な岩石成因を調べるには不適当であると考える． 

一次的な玄武岩か二次的な玄武岩かを分類するために重要なもうひとつの基準は，全

岩の希土類元素存在度である．メソシデライト玄武岩質岩片は，その多くが CIコンドライ

トで規格化した希土類元素存在度が 5 倍から 8 倍程度で，軽希土類元素に乏しく

（CI-normalized La/Lu < 1），ユーロピウムの正の異常を持つ（CI-normalized Eu/Sm > 1）希土

類元素存在度パターンを示す．この希土類元素存在度は，玄武岩質ユークライト（REE = 8–20 

× CI）と比べると顕著に低い．このようなパターンを持つ玄武岩質ユークライトは存在せず，

メソシデライト玄武岩質岩片に特有なパターンである．これらは当初，玄武岩が部分溶融

を起こし，不適合元素である希土類元素が取り除かれた溶け残りであると考えられていた．

しかし，希土類元素に乏しい玄武岩質岩片中にみられる外来結晶の斜長石の存在や，一部

の集積岩質岩片の極度に分別した希土類元素存在度から，これらの岩片は，一次的に形成

した玄武岩や集積岩が大規模に溶融することによって二次的に形成した玄武岩や集積岩で

あると考えられている（Mittlefehldt, 1990; Rubin and Mittlefehldt 1992）．以上のことから，ユ

ーロピウムの正の以上を持つ（CI-normalized Eu/Sm > 1），軽希土類元素に乏しい

（CI-normalized La/Lu < 1）希土類元素存在度を持つ玄武岩質岩片は，二次的に形成したも

のである可能性が高い． 

上で述べた基準に基づき，本研究に用いた玄武岩質岩片が一次的な玄武岩か二次的な

玄武岩かを判断する．Mount Padbury玄武岩質岩片の輝石のモル Fe/Mn比は 31.6±0.6で，代

表的な玄武岩質ユークライトの値（31.2–32.2）（Mittlefehldt, 2005）と一致する．Vaca Muerta 

4671，4679，4695のモル Fe/Mn比は，それぞれ 38.7±0.9，37.8±1.2，37.5±1.1と高い値を示

す．また，これらの玄武岩質岩片はすべて，CIで規格化して 10倍程度と高く，かつ平坦な

希土類元素存在度をもつことから，一次的に形成した玄武岩であるといえる． 

Vaca Muerta 4677のモル Fe/Mn比は，代表的な玄武岩質ユークライトに比べて低く，ま

た，幅広い値（= 22–32）を示した．これは，Vaca Muerta4677が固相線以下で還元反応を経
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験した一次的な玄武岩，もしくは二次的にできた玄武岩であることを示している．Vaca 

Muerta 4677は，他の玄武岩質岩片と同様，平坦で高い希土類元素存在度パターンを示すこ

とから，一次的に形成した玄武岩が固相線以下で還元反応を経験したものであると考えら

れる． 

以上のことから，本研究に用いたすべての玄武岩質岩片が，おそらく初期の火成活動

によってできた一次的な玄武岩であるといえる．そのため，メソシデライト玄武岩質岩片

の初期分化過程を含む，一連の進化過程について言及することができる．メソシデライト

玄武岩質岩片の初期分化過程について議論する．Vaca Muerta 4677については，希土類元素

存在度からは一次的な玄武岩である可能性が高いが，顕著な還元反応が Fe金属およびトロ

イライトの存在する付近でみられ，また，角礫化した特徴をもつため，メソシデライト玄

武岩質岩片の成因の議論からは省いた． 

 

本研究に用いた玄武岩質岩片はすべて細粒～粗粒のサブオフィティック組織を示す．

サブオフォティック組織は玄武岩質ユークライトの中で最も多く見られる組織で，マグマ

から比較的急冷されてできたと考えられる．玄武岩質ユークライトについて行われた組織

の再現実験から，斜長石の短冊の最大幅と冷却速度に相関があることがわかっており，斜

長石の短冊の最大幅から，結晶化過程における冷却速度を見積もることができる（Walker et 

al., 1978）．この方法で見積もった冷却速度は 0.1–100°C/hrで，本研究で用いたメソシデライ

ト玄武岩質岩片が，溶岩の噴火による急冷，もしくは比較的浅い場所でのマグマの貫入に

よってできた岩石であるということができる． 

全岩化学組成は，親鉄元素存在度を除くと，玄武岩質ユークライトとよく一致する．

図 5.1 に本研究で用いた玄武岩質岩片の全岩のFe/Mg比と代表的な不適合元素であるTiO2を

プロットした．本研究で用いた玄武岩質岩片は，Vaca Muerta 4677を除いてすべて，メイン

グループユークライトからNuevo Laredoを結ぶ線上にプロットされる．Nuevo Laredoトレン

ドは，不適合元素の存在度が増えるに従い，Fe/Mg比も高くなり，メイングループユークラ

イトと同様の組成を持つマグマからの分別結晶化作用によってできる玄武岩の傾向を表し

ているということが広く受け入れられている（例えば Stolper, 1977; Warren and Jerde, 1987）．

一方，Stannernトレンドは，Nuevo Laredoトレンドと異なり，不適合元素存在度の 
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増加に Fe/Mg 比の増加を伴わず，部分溶融によってできる一連の傾向を示しているという

説が提唱されている（例えば Fukuoka et al., 1977; Mittlefehldt, 1979）．このことから，本研究

で用いた玄武岩質岩片は，一連の分別結晶作用によって形成したと考えられる． 

次に，Fe/Mg と不適合元素プロットと同様に，ユークライトの分類に使われるランタ

ンとスカンジウムの含有量をプロットした（図 5.2）．ここでも図 5.1 と同様に Vaca 

Muerta4677を除くすべての岩片がメイングループユークライトから Nuevo Laredoトレンド

上にプロットされた．この結果は，Fe/Mg比と不適合元素から得られた結論と調和的である． 

希土類元素は，本研究で用いたメソシデライト玄武岩質岩片はすべて，CIで規格化す

ると CI の 10 倍程度の平坦な存在度を持つ．ユーロピウムに顕著な異常を持つものがない

ことから，これらの玄武岩は玄武岩のもととなったマグマソースから斜長石が枯渇するま

でに形成されたものであるといえる． 

組織や全岩化学組成の類似性から，メソシデライト玄武岩質岩片の初期分化過程は，

ユークライトと類似していたと考えられる． 

これらの結果から，メソシデライト玄武岩質岩片の初期分化過程は玄武岩質ユークラ

イトと類似した初期の火成活動を経てできたと考えられる．親鉄元素をほとんど含まない

コンドライト的な物質の溶融によってマグマが形成し，そこから溶岩の噴出や浅い貫入に

よって急冷されたものはメイングループユークライトに類似した組成の玄武岩を形成した．

また，一部は Nuevo Laredoトレンドを作ったような分別結晶化作用をうけ，より鉄や不適

合元素に富むメルトからの急冷によって Nuevo Laredoトレンドにプロットされるような玄

武岩が形成されたと考えられる．メソシデライト玄武岩質岩片の多くが Stannern ではなく

メイングループから Nuevo Laredoトレンド上にプロットされるのは，試料数が少ないため

の偏りなのか，メソシデライト母天体上のマグマ分化過程がユークライトと異なる進化を

経たためなのかはわからない．以上の結果から，ユークライトとメソシデライトのケイ酸

塩を形成した天体が，同一母天体か，異なるかは分からない．少なくとも初期の火成活動

が類似していたことは確かである． 

 

5.2. メソシデライト玄武岩質岩片の衝撃変成 

本研究に用いたメソシデライト玄武岩質岩片は，輝石や斜長石の波動消光，衝撃溶融 
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図5.2 　メソシデライト玄武岩質クラストのランタンとスカンジウム含有量（ppm）
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脈の存在，岩石の破砕（微小な角礫岩化）といった様々な衝撃組織を持つ．Mount Padbury

および Vaca Muerta 4671, 4679, 4695は輝石や斜長石の波動消光が見られるほかは，顕著な衝

撃変成のあとは見られない．Vaca Muerta 4677には顕著な溶融脈がみられる．また，角礫化

が見られる．玄武岩質岩片はこれらの衝撃組織から，玄武岩質エコンドライトの衝撃変成

の分類（Stöffler et al., 1988）をもとに衝撃ステージを見積もると 0–2aに分類される．この

0–2aというのは，平衡衝撃圧 10GPa以下に相当する．これは Powell（1969），Floran（1978），

Floran et al.（1978）の報告したメソシデライトケイ酸塩中の衝撃の影響と一致する． 

 

5.3. メソシデライト玄武岩質岩片の熱変成過程 

5.3.1. 主要鉱物の組織および主要化学組成から推定される熱履歴 

メソシデライト母天体上での初期分化過程を経てできた玄武岩は，熱変成作用を経験

している．熱変成の影響は，組織や鉱物の化学組成の変化としてみることができる．本研

究で用いた玄武岩質岩片は，サブオフォティック組織をしめすが，短冊状をした斜長石の

結晶の先端は丸みを帯び，輝石と斜長石の粒界は曲線状である．これはサブオフィティッ

ク組織を形成した初期の結晶化以降に熱変成を経験したことを示している． 

玄武岩質ユークライトでは，主に輝石の組織および組成に基づき，熱変成の分類がな

されている．熱変成度が最も低いものをタイプ１，最も高いものがタイプ６に分類される

（Takeda and Graham, 1991）．タイプ１では，輝石や斜長石の累帯構造が顕著に見られる．

玄武岩を形成するような比較的速い冷却では，輝石や斜長石は累帯構造を持つが，変成度

が高くなるにつれ，熱変成によって元素の均質化が進み累帯構造は徐々に消失する．その

ためタイプ５や６では，輝石の累帯構造はみられない．この分類に加え，衝撃溶融脈を持

つものを区別し，タイプ７とする（Yamaguchi et al., 1996）．これらの分類は熱変成の温度や

冷却時間を表す指標となる． 

本研究で用いた玄武岩質岩片の輝石は，Ca-Fe-Mg累帯構造は見られず，数µm以下の細

い普通輝石の離溶組織をもち，タイプ５のユークライトに類似している．これは，結晶化

の時に獲得した累帯構造を伴う輝石の組成が，その後熱変成によって均質化したと考えら

れる．タイプ５では，熱変成の最大到達温度はピジョン輝石－普通輝石のソルバス（~1000 

oC）かそれ以上であると考えられている（Yamaguchi et al., 1996）．Vaca Muerta 4695では，
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一部の輝石が斜方輝石に転移しており，タイプ６に分類される．これは，Vaca Muerta 4695

が，熱変成後，固相線以下の温度で，他の岩片に比べるとゆっくり冷却されたことを表し

ている． 

熱変成における平衡到達温度を，二輝石温度計（Kretz, 1982）を用いて求めた．普通輝

石とピジョン輝石の平衡到達温度は 818–1016 °Cであった（表５.1）．これは玄武岩質ユーク

ライトの固相線（~1050 oC: Stolper, 1977; Yamaguchi and Mikouchi, 2005）以下であり，これら

の玄武岩質岩片が固相線以下のアニーリングを経験していることを示している． 

輝石以外の鉱物も熱変成の影響を受けている．例えば斜長石は，玄武岩を形成するよ

うな 0.1–100°C/hr 程度の冷却を経験すると Na-Ca の累帯構造を持つ．しかしメソシデライ

トの玄武岩質岩片中の斜長石は，Na-Caの累帯構造を示さない．タイプ５や６に分類される

玄武岩質ユークライトの多くが斜長石は累帯構造を保持しており，熱変成の変成時間およ

び温度が斜長石の組成を均質化するには充分ではなかったことを示している．これに対し，

一部の玄武岩質ユークライトやメソシデライトの玄武岩質岩片中の斜長石が均質な主要元

素組成を持つことは，一部の玄武岩質ユークライトやメソシデライトの玄武岩質岩片が，

一般的なタイプ５や６のユークライトに比べて高い変成温度，あるいは長い変成期間を経

験したためであると考えられる（Yamaguchi et al., 2003）． 

 

輝石や斜長石の累帯構造を消失させた熱変成のタイムスケールを推定することは可能

である．Miyamoto et al. (1985) は累帯構造をもつ約 50 µmの粒子の輝石のMg-Ca-Feを完全に

均質化するには，1000°Cで 106年かかること，さらに，EPMAで検出可能な範囲での均質化

には 104年かかることを明らかにした．したがってメソシデライト玄武岩質岩片の輝石の均

質化を起こした熱変成は少なくとも１万年以上かかることになる．メソシデライト玄武岩

質岩片の輝石の平均粒径は，最も細粒であるMount PadburyおよびVaca Muerta 4671で 100 µm

以上あるため，Miyamoto et al. (1985) の結果と，X~ (Dt)1/2 :（Xは平均拡散距離，tは時間，

Dは拡散係数）いう単純な拡散の式を用いると，均質化にはさらに倍以上，つまり少なくと

も２万年以上かかることになる． 

斜長石は，輝石に比べて熱変成による均質化をうけにくく，均質化には長い変成期間

もしくは高い変成温度が必要である．これは，斜長石の Na-Caの均質化には四面体構造の 
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表 5.1 メソシデライト玄武岩質クラストの輝石の平衡到達温度 

 

Meteorite  Equilibration temperatures 

  average range 

    

Mount Padbury  888 °C 833 – 932  °C 

Vaca Muerta 4671  872 °C 818 – 920  °C 

Vaca Muerta 4677  906 °C 838 – 1016 °C 

Vaca Muerta 4679  865 °C 850 – 974  °C 

Vaca Muerta 4695  886°C 844 – 946  °C 
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再構築を必要とするためで（Morse, 1984），Grove et al. (1984) の 7.4 × 10−25 m2/s という

CaAl-NaSiの拡散係数を用いると，最も細粒であるMount PadburyおよびVaca Muerta 4671の

斜長石の平均粒径，約 50 µmの拡散には 1000°Cで約 5千万年，1100 °Cでも約 160万年必要

である．ただし，変成温度がケイ酸塩の固相線以上に達し，ケイ酸塩の部分溶融が生じた

場合は，固体拡散ではなくなるため，必要な熱変成期間はそれより短くなることが予想さ

れる．この可能性に関しては以下で述べる． 

輝石や斜長石の均質化を起こした熱変成の熱源としては，短寿命核種（26Alや60Fe）の

壊変エネルギーなどによる内部熱源と，母天体上での衝撃加熱といった外部熱源が考えら

れる．メソシデライト玄武岩質岩片に残された衝撃の影響は，衝撃ステージ２以下である

ことから，衝撃圧は 20GPa以下，温度上昇は 200K以下であると考えられる（Stöffler et al. 

1988）．このことから，輝石や斜長石の均質化を起こした熱変成の熱源が衝撃加熱とは考え

にくい．いくつかの岩片について報告されている消滅核種の存在より，メソシデライトの

初期の火成活動の期間は数万年以内であったと考えられており，このような短い期間の火

成活動においては消滅核種による内部熱源を熱変成の熱源と考えることができる．つまり，

メソシデライトの輝石や斜長石は，ユークライトと同様に，母天体上での熱変成によって

均質化したと考えられる． 

 

5.3.２. 構成鉱物中の微量元素存在度から推定される熱履歴 

輝石や斜長石の主要元素は均質化しているため，これ以上の議論はできない．そこで，

より拡散が遅いと考えられる希土類元素に着目し，熱変成の影響を見積もった． 

玄武岩質ユークライトおよびメソシデライト玄武岩質岩片には，二種類のリン酸塩鉱

物が含まれる．ひとつはメリライト，もうひとつがアパタイトである．このうちメリライ

トに最も希土類元素が濃集しており，希土類元素の重要な保持相である． 

本研究で分析を行ったMount Padbury玄武岩質岩片中のメリライトは，ユーロピウムの

負の異常（Eu/Eu*~0.05）を持った軽希土に富む存在度（ランタン~5200 × CI, CI-normalized 

La/Yb ~2.8）を示した（図 4.18）．これは，すでにWadhwa et al. (2003) により報告されてい

るVaca Muertaメソシデライト玄武岩質岩片中のメリライトの希土類元素存在度とよく一致

した． 
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一般的な玄武岩質ユークライトのメリライト中の希土類元素存在度は，メソシデライ

ト玄武岩質岩片のメリライトと類似しているが，絶対濃度が高い（ランタン 19000–26000 × 

CI, Hsu and Crozaz, 1996）．しかし極度な熱変成を経験したいくつかのユークライト（Ibitira, 

EET90020, Yamato (Y) - 86763）のメリライト中の希土類元素存在度は，メソシデライト玄武

岩質岩片の示す範囲と一致し，一般的な玄武岩質ユークライトに比べ絶対濃度が低い（ラ

ンタン 5000-8000 × CI, Hsu and Crozaz, 1996; Floss et al., 2000; Yamaguchi et al., 2001）． 

また，玄武岩質ユークライトの輝石や斜長石の希土類元素存在度は，その多くが軽希

土と重希土の比をとると，ほぼコンドライトの比と一致する．一方，低い希土類元素存在

度を示した一部の玄武岩質ユークライトおよびメソシデライト玄武岩質岩片では，輝石や

斜長石は軽希土に富み，軽希土と重希土をプロットするとコンドライト的な比を持つ多く

の玄武岩質ユークライトの線上の右側にくる．Mount Padburyの斜長石および輝石について，

それぞれ，ランタンとイットリウム，サマリウムとイッテルビウム含有量をプロットする

と，一部の玄武岩質ユークライトおよびメソシデライト玄武岩質岩片中の輝石，斜長石と

同様，軽希土に富む傾向を示す（図 5.3–5.4）．また，同一薄片内でも，希土類元素存在度は

不均質な分布を示す． 

上でのべた希土類元素存在度の特徴は，極度な熱変成によってリン酸塩鉱物を含むメ

ソスタシスが部分溶融し，リン酸塩鉱物から溶け出した希土類元素-を多く含む液がまわり

の，希土類元素含有量の低いケイ酸塩（斜長石および輝石）と反応し，希土類元素の再分

配がおこったためであると解釈されている（Hsu and Crozaz, 1996; Floss et al., 2000; 

Yamaguchi et al., 2001; Wadhwa et al., 2003）．Mount Padburyについても，他のメソシデライト

玄武岩質岩片と同様に低い希土類元素存在度を示すことから，熱変成によって，他の玄武

岩質ユークライトやメソシデライト玄武岩質岩片と同様希土類元素存在度の高いメリライ

トと，周りにある希土類元素に乏しいケイ酸塩との間で希土類元素の再分配が起こったた

め，メリライトの希土類元素存在度が低くなり，輝石や斜長石の希土類元素存在度が高く

なったと考えられる． 

Yamaguchi et al. (1996) は，強い熱変成を経験した玄武岩質ユークライトである Ibitira

や EET90020が，部分溶融を経験していることを示唆した．メソスタシスは結晶化の最後の

段階で間質性の物質として結晶化する，低温で結晶化する鉱物の集合体からなる．これら 
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は熱変成の過程でガラス質から細粒の粒状組織へと成長していくと考えられるが，強い熱

変成を経験した玄武岩質ユークライトでは，典型的なメソスタシス組織は存在せず，シリ

カ鉱物が大きなトリディマイトの短冊状組織，もしくはトリディマイト－斜長石－輝石の

集合体として観察される．このような大きなトリディマイトの結晶を，玄武岩組織を形成

する初期の冷却速度において作り出すことは困難である．熱変成における固体状態での形

成でもこのような短冊状の自形組織を形成することは困難であるため，熱変成過程におい

て，低温鉱物の集合体であるメソスタシスが一部溶融するような熱変成温度（~1050oC）に

達し，このような自形の結晶を作ったと解釈できる． 

メソシデライト玄武岩質岩片においても，顕著なメソスタシス組織は観察されず，シ

リカ鉱物は短冊状もしくはトリディマイト－斜長石－輝石の集合体として観察される．ま

た，この集合体中の斜長石は，輝石やトリディマイトの包有物を多く含むことから，メソ

シデライト玄武岩質岩片も，熱変成過程において部分溶融していることを示唆している．

つまり熱変成時にソリダス（~ 1050°C）以上に温度が上昇したということを示している． 

微量元素存在度からは，最も熱変成度の低いタイプ１のメソシデライト玄武岩質岩片

の熱変成が，ユークライト中で変成度のもっとも高いユークライトと同様の熱変成を経験

したということがいえるが，この熱変成の熱源は何であろうか．ここで着目したのが，ホ

スフェイト中の希土類元素の存在度と，全岩の親鉄元素存在度の関係である．図 5.5にこれ

らをプロットしたものをあげる．まずホスフェイト中の希土類元素存在度については，部

分溶融の程度が大きいほど，つまり熱変成度の高いものほどホスフェイトの存在度が低く

なっていることがWadhwa et al. (2003)によって示唆されている．ここでは熱変成度がMount 

Padbury, Vaca Muerta 4671 < Vaca Muerta 4679, 4695 < Vaca Muerta 4677という順に高くなって

いることがいえる．横軸はメソシデライト玄武岩質岩片に含まれる全岩親鉄元素存在度を

示している．メソシデライト玄武岩質岩片の親鉄元素存在度は，金属相との混合の程度を

示していると考えられる．図 5.5より，金属相との混合の程度が大きいものほど，熱変成度

が高くなっていることがわかる．つまり，メソシデライト玄武岩質岩片でみられる部分溶

融を起こした高温の熱変成が，金属相と混合したことによる影響であると考えられる．前

述したとおり，メソシデライト玄武岩質岩片で見られる衝撃の程度は 20GPa 以下であり，

この程度の衝撃で部分溶融を起こす温度（ソリダス~ 1050°C以上）にまで加熱することは 
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困難である．しかし，母天体上での熱変成中に金属との混合が起これば，この程度の衝撃

でもソリダス以上を達成することは可能である．そのため，金属との混合は母天体上での

熱変成期間中に起こり，衝突による更なる加熱によりメソシデライト玄武岩質岩片の部分

溶融が生じたと考えられる． 

変成によると考えられる組織の変化として，”clouding”と呼ばれる現象が見られる．玄

武岩質ユークライトでは，結晶化の最後にイルメナイトが晶出する．初期の結晶化後の熱

変成過程において酸素飽和度が下がると，輝石中の微量成分が離溶して輝石中にクロマイ

トができると考えられている．離溶してできた小さな包有物が，輝石全体を覆うと，輝石

の”clouding”とよばれる現象が見られる（Harlow and Klimentidis, 1990）．メソシデライト玄

武岩質岩片も，すべての岩片が輝石中に多くの酸化鉱物の包有物を含む．これらは玄武岩

質ユークライトと同様に熱変成中に輝石から離溶してできたと考えられる．また，Vaca 

Muerta玄武岩質岩片のすべてにおいてルチルがイルメナイト中に離溶組織として存在して

いる．ルチルは玄武岩質ユークライトでは見られない鉱物で，産状からイルメナイトの固

相での離溶によってできたと考えられる．このことから，熱変成の条件が玄武岩質ユーク

ライトに比べてより還元的（900℃から 1000℃でfO2～10-17-19）であったといえる．これは，

金属相との混合による酸素分圧の低下を経験したことによると考えられる． 

 

5.4. メソシデライト玄武岩質岩片の親鉄元素の起源 

メソシデライト玄武岩質岩片と玄武岩質ユークライトの最も大きな違いのひとつは親

鉄元素存在度である．玄武岩質ユークライトの親鉄元素存在度は一般に極めて低い（Morgan 

et al., 1978; Warren and Jerde, 1987）．玄武岩質ユークライトを作ったマグマの親鉄元素存在度

の欠乏は，金属の核がユークライトを形成する以前に分離しており，その際親鉄元素が金

属相に濃集したためであると考えられている（例えば，Hewins and Newson, 1988）．メソシ

デライトの玄武岩質岩片も初期の火成活動は玄武岩質ユークライトに類似していたと考え

られるため，ユークライトと同様，低い親鉄元素存在度が予想される．しかし，メソシデ

ライト玄武岩質岩片中の親鉄元素存在度は，玄武岩質ユークライトと比較すると数倍から

数十倍高い（図 4.16）．これは，メソシデライトの金属相からの親鉄元素の混入によるもの

と考えられる（Rubin and Jerde, 1987）． 
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メソシデライトの金属相は，化学組成が均質で，CIコンドライトで規格化するとほぼ

10倍程度の平坦なパターンを持つ（Hassanzadeh et al., 1990）．もしメソシデライトの金属相

が，ケイ酸塩との衝突前に，分化した鉄隕石と同様の分別結晶化作用を経験していたなら

ば，金属相は不均一な元素存在度を持つと考えられる．このような不均一な元素存在度を

持つ金属相が固体状態のまま地殻上に衝突したのであれば，メソシデライトの金属相の組

成は，試料によって元素組成に変化が見られるはずである．しかし実際にはほぼ均質な組

成を示していることから，メソシデライトの金属相は，均質な組成を持った液体としてケ

イ酸塩と混ざり合い，その後固結したと考えられる（Hassanzadeh et al., 1990）．メソシデラ

イト玄武岩質岩片中の親鉄元素が，ケイ酸塩相-金属相の混合時に金属相からの汚染により

高くなったのであれば，玄武岩質岩片中の親鉄元素存在度は，金属相と同様に比較的平坦

なパターンをもつはずである．しかし，本研究に用いた玄武岩質岩片の親鉄元素存在度は，

濃度の低いものから高いものまですべての岩片が，親鉄性のより強い白金属元素に乏しい

分化したパターンを示した．これは，メソシデライト玄武岩質岩片に含まれる親鉄元素の

起源は，単純な金属相からの汚染では説明できない． 

玄武岩質岩片中の親鉄元素存在度を説明するために，蒸発/分別凝縮過程による分別を

検討する．Rubin (1999) は，普通コンドライト中の大きな鉄－ニッケル合金（粒径 2–30mm）

が，難揮発性親鉄元素（レニウム，オスミウム，イリジウム，ルテニウム，白金，ロジウ

ム）に乏しく，タングステン，モリブデン，ニッケル，コバルトや揮発性親鉄元素（金，

ヒ素，アンチモン）に富む親鉄元素存在度を持つことを明らかにし，これが，衝撃による

蒸発/分別凝縮過程によってできたと解釈している．メソシデライトの玄武岩質岩片で見ら

れたパターンも，ニッケルからロジウム, 白金, ルテニウム, イリジウムの順に存在度が下

がり，よく似た存在度パターンを示す．また，メソシデライト玄武岩質岩片は，衝撃変成

を経験していることから，衝突によって蒸発した金属相の親鉄元素が玄武岩質岩片中に混

入したと考えることができる．しかし，メソシデライト玄武岩質岩片中に見られる鉄－ニ

ッケル金属は，Rubin (1999) の主張する普通コンドライト中の大きな鉄－ニッケル合金の形

状と異なり，不定形もしくは数 µmの液滴状をしており，組織に類似性が見られない．また，

タングステンはすべて検出限界以下であったことから，蒸発/分別凝縮過程ではメソシデラ

イト玄武岩質岩片中の親鉄元素存在度を説明できない． 
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次に，分別した親鉄元素存在度を生じる過程として硫黄を含む部分溶融過程を検討す

る．Fe-Ni-S系において，多くの親鉄元素の固体/液体間の分配係数は，硫黄の含有量に大き

く依存する（Willis and Goldsein, 1982; Jones and Drake, 1983; Jones and Malvin, 1990; Jana nad 

Walker, 1997）．例えば Fe-NiS系（図 5.6）における溶融過程を考えると，最初に溶け出す液

相は Fe-FeS共融点（硫黄の含有量が 31wt%）の組成を持つ．さらに溶融が進むと，徐々に

液相に含まれる硫黄の含有量が減少し，ついには硫黄を含まない鉄－ニッケル溶液になる．

この間の硫黄含有量の変化に伴い，イリジウムの分配係数は３桁変化する（Jones and Malvin, 

1990; Jane and Walker, 1997）．この系における硫黄含有量の効果は，Jones and Malvinによっ

て数値化されており， 

ln D = −β ln (1−2αXS) + C 

と表される．Dはモル分配係数，βは液相の金属の硫黄との結合の強さ，αは 1.09，XSは液

体中の硫黄のモル分率，CはXS = 0 のときにDに応じて決まる係数である．Chabot et al.

（2003）が求めた白金族元素の分配係数を用い，Fe-FeS共融点から出発して硫黄含有量に

応じて生じるFe-FeS液に含まれる白金族元素の含有量を計算した結果を図 5.7 に示す．

Fe-FeS共融点（硫黄含有量 31wt%）では，液相に含まれる強親鉄性元素の存在度は最も低

くなり，また，ニッケルからイリジウムにかけて急激にその存在度が減少する．硫黄の含

有量が減少していくにつれ，この傾向は弱まり，親鉄元素存在度は平坦なパターンに近づ

く．これの結果は，親鉄元素存在度が低いものは，親鉄元素存在度の分別が大きく，親鉄

元素存在度が高いものほど親鉄元素存在度の分別は少ないというメソシデライト玄武岩質

岩片の親鉄元素存在度パターンを部分溶融の程度の違いによって説明することができる．

このことから，メソシデライト玄武岩質岩片中の分別した親鉄元素存在度は，硫黄を含む，

金属相の部分溶融液の混入によってもたらされたものであると考えられる． 

メソシデライト玄武岩質岩片中の親鉄元素存在度パターンを，金属相の部分溶融液の

混入で説明するならば，メソシデライトのケイ酸塩相と金属相の混合時に金属相が液体で

あったという説とは矛盾する．上で述べたように，メソシデライトの金属相の化学組成が

均質なのは，混合時に均質な液体であったためであると考えられている（Powell, 1969; 

Hassanzadeh et al., 1990）．また，三次元的につながったマトリックスの金属，曲線状に

湾曲したケイ酸塩と金属の接触面，ケイ酸塩中の細い割れに侵入した金属といった組織か 
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らも，ケイ酸塩の角礫岩に溶けた金属が混じりあうことにできたと考えられてきた（Powell, 

1969; Powell, 1971）．もしケイ酸塩相と金属相の混合時に金属相が均質な組成を持った，

液体の金属であったとすると，固体のケイ酸塩に注入された金属が極度に分別した強親鉄

性元素に乏しい分化パターンを持つことを説明する事ができない．しかしながら，金属相

はケイ酸塩相との混合時に固体であり，衝突によって金属相の一部が部分溶融を起こし，

その部分溶融液が，ケイ酸塩中に注入されたと考えると，溶融の程度の違いによって強親

鉄性元素の分別の程度が異なる存在度パターンを説明することが可能である．金属相が固

体で，衝突による熱で部分溶融を起こしたという説は，いくつかのメソシデライト金属相

の示すイリジウムに乏しい親鉄元素存在度をうまく説明することができる． 

 

5.5. メソシデライト玄武岩質岩片の進化史 

以上の議論から考えられるメソシデライト玄武岩質岩片の形成史は以下のようになる． 

メソシデライト玄武岩質岩片は，母天体上における溶岩流の噴出もしくは浅い貫入に

よって急冷し，サブオフィティックな玄武岩組織を形成した．このときの冷却速度は

0.1–100°C /hr で，斜長石の短冊の最大幅から見積もった冷却速度から，Mount Padbury

および Vaca Muerta 4671 が，Vaca Muerta 4679，4695 に比べて冷却速度が速かったと

いえる．最初の結晶化の年代は，他のメソシデライト玄武岩質岩片や，玄武岩質岩片中に

含まれるジルコンから求められている年代と同時期，おそらく約 45.6 億年前であると考え

られる． 

次に母天体上での熱変成を経験する．この熱変成の熱源は衝突ではなく消滅核種など

による内部熱源による熱変成であると考えられる．おそらくユークライトで考えられてい

るような母天体上での熱変成，つまり，マグマの噴火によって既存の玄武岩が徐々に母天

体上で深くに埋められ，熱い母天体内部からの熱により長期間にわたる熱変成を受けたと

考えられる．熱変成の到達温度は 900°C から 1000°C 程度であったと考えられる．その結

果輝石や斜長石の主要元素の均質化が進む． 

母天体上で熱変成を経験している熱い地殻上に金属の衝突があったと考えられる．熱

変成をうけている玄武岩地殻が，衝突による更なる加熱をうけることにより，玄武岩のソ

リダスである 1050°C以上に達し，玄武岩が部分溶融を起こしたと考えられる．その結果希
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土類元素に富むリン酸塩鉱物の一部が溶け，生じた部分溶融液がそのまわりにある希土類

元素に乏しい輝石や斜長石との間で再分配を起こした． 

また，この金属の衝突は，これまで溶けた金属が固体のケイ酸塩と混合したといわれ

てきたが，混合時に金属は固体であったと考えられる．衝突により母天体上で大規模な近

くの撹乱がおき，熱変成を経験している熱いケイ酸塩と金属が混ざり合い，衝突による加

熱により金属およびケイ酸塩の一部は部分溶融を起こしたと考えられる．このとき生じた

金属の部分溶融液の一部が玄武岩質岩片などにできたクラックなどを通ってケイ酸塩岩片

内部に注入され，玄武岩質岩片中の分別した親鉄元素存在度が獲得された．Mount Padbury

および Vaca Muerta 4671 に比べると，Vaca Muerta 4679, 4695 はトロイライトや Fe金

属の含有量が多い．また，親鉄元素はVaca Muerta 4679, 4695 の方が多く含まれるため，

金属の部分溶融液の注入は，Mount Padbury および Vaca Muerta 4671 に比べるとVaca 

Muerta 4679, 4695 のほうが多かったといえる．また，この混合による熱の影響も，Mount 

Padbury および Vaca Muerta 4671 に比べるとVaca Muerta 4679, 4695 はより強く受け

ている．これは，より衝突による加熱の大きかった場所は，金属相の部分溶融の程度も大

きく，衝突による加熱の小さかった場所は，金属相の部分溶融の程度も小さく，より硫黄

に富み分別の程度の大きい親鉄元素の液が生じることと調和的である． 

Vaca Muerta 4677 は，より複雑な熱史を経験している．全岩化学組成からは， Vaca 

Muerta 4677 はメソシデライト母天体上で一次的にできた玄武岩であると考えられる．そ

のため初期進化は他の岩片と同様，約 45.6 億年前に，母天体表層の溶岩流の噴出もしくは

浅い貫入によって急冷し，サブオフィティックな玄武岩組織を形成したと考えられる．本

研究で用いた試料の中では最も細粒であることから，このときの冷却速度はおそらく100°C 

/hr 程度であったと考えられる． 

Vaca Muerta 4677 は金属の混入を最も多く受けている．また，金属相の混入により

還元的になり，輝石は還元反応により分解して，メタルやトリディマイトを生成する．還

元反応により輝石の Fe/Mn が極端に低くなる．また，薄片内での組織の不均一性および

Fe/Mn の不均一性，その後更なる衝突により角礫化していることから，Vaca Muerta 4677

は金属との混合の影響を受けやすい表層付近で金属相との混合を経験したと考えられる．

また，金属相との混合以降にも天体上で衝突の影響をうけ，角礫化および溶融脈ができた． 

 85



本研究の結果からは，低温の冷却速度について言及することができないが，メソシデ

ライトのケイ酸塩および金属は低温（300-500°C程度）で非常に遅い冷却速度（-0.2°C/Ma）

を示す．この遅い冷却速度を獲得するためには，分化した天体の地殻に金属の衝突が起こ

り，ケイ酸塩と金属が混合した後，再集積し，地下深くに埋没させる必要がある．さらに

地下深く埋没されたメソシデライトが衝突による掘り起しを受け，宇宙空間に放出された

ものが地球上に落下してきたと考えられる． 
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6. 結論 

本論文では，玄武岩質クラストの岩石・鉱物学的研究，主要・微量元素存在度の決定，

鉱物ごとの微量元素存在度の決定を行い，これらの結果をもとに以下のことを明らかにし

た． 

 

（１） メソシデライト玄武岩質クラストは，その岩石組織から，表層あるいは表層付近で

急冷（0.1–100°C/hr）された． 

（２） メソシデライト玄武岩質クラストが，長期間，高温（800–1000°C）で熱変成作用

を経験していた． 

（３） 変成温度がソリダス温度（1050°C）を超えたため，クラスト内部で部分溶融を起こ

し，その結果鉱物内部あるいは鉱物間で希土類元素の再分配が起こり，特徴的な組

織や希土類元素存在度パターンをつくったと考えられる． 

（４） メソシデライト玄武岩質クラストはニッケルで 270ppm から 3200ppmまで 10 倍

以上の組成範囲をもつ．また，これらの親鉄元素存在度はすべてが強親鉄性元素に

乏しい，分化したパターンを持つ．強親鉄性元素の欠乏の程度は，ニッケル含有量

が少ないほど強くなる．これは，ケイ酸塩相が金属相と混合をした際に，金属相が

液として混ざったのではなく，混合時に部分溶融液を生じ，それがケイ酸塩クラス

ト内に混入することによって形成したためである． 

 

これらの結果をもとに，本論分では以下のメソシデライト母天体形成モデルを提唱す

る． 

（１） 母天体の集積 

太陽系初期に固体物質の集積により，母天体が成長する．母天体の成長は内部熱源

となる放射性核種（26Al）の寿命より充分早い必要がある． 

（２） 内部熱源による母天体の大規模分化と，母天体表層における地殻の形成 

天体サイズが大きく成長し，また，内部熱源の存在により，母天体は大規模溶融に

より核－マントルの分離を起こす．母天体表層では火山活動が起こり，玄武岩質地

殻の形成が起こる．玄武岩質地殻形成の年代は，メソシデライト玄武岩質クラスト
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中に含まれるジルコンから求められている年代と同時期，約 45.6 億年前であると考

えられる． 

（３） 母天体上における大規模な熱変成過程 

母天体上において，火山活動により地下に埋められた玄武岩は母天体上で熱変成を

受ける． 

（４） 母天体表層へ金属相（固体）の衝突 

母天体表層へ固体の金属相が衝突する． 

（５） ケイ酸塩相と金属相のレゴリスの形成 

衝突により金属相とケイ酸塩相からなるレゴリスを形成する． 

（６） 金属相（および一部のケイ酸塩相）の部分溶融 

金属相の一部は衝突による熱により，部分溶融を起こす．このとき生じる液は硫黄

に富み，強親鉄性元素に乏しい分化した液となる．部分溶融の程度によりこの分化

の程度は異なる．生じた金属の液の一部はケイ酸塩クラスト中に注入される．これ

によりケイ酸塩クラストの親鉄元素存在度は高くなる． 

（７） 角礫化の進行と母天体深部への埋没 

金属相との混合以降も，母天体表層では衝突による角礫化が進行する．それにより

Vaca Muerta 4677 のような角礫岩組織が形成する．また，度重なる衝突により母天

体深部に埋められた結果，メソシデライトのもつ低温でのゆっくりとした冷却速度

を獲得したと考えられる． 
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付録：SHRIMP II を用いた鉱物の微量元素定量分析データの評価 

 

SHRIMP IIによる微量元素定量分析データの評価を行うために，主要元素および難揮発性

親石微量元素濃度が均質であるMPI-DING標準ガラス（Jochum et al., 2006）のうち，ATHO-G, 

MN3B-G, GOR128-Gの微量元素定量分析を行った． 

結果を図 A-1 から図 A-3 に示す．分析条件は本論文の未知試料と同一であり，いずれの

ガラスにおける分析値も推奨値に対して濃度が 20–40%低い結果となった．同一試料の 8回

の繰り返し測定における濃度のばらつきは最大 12%であった．このように絶対濃度の比較

においては，推奨値と比べてすべて低くなり，また，繰り返し測定においてもばらつきが

見られる．しかし CIで規格化した希土類元素存在度パターンに関しては，推奨値とよい一

致を示す． 

ガドリニウムでは質量数 155 と 157 を，エルビウムでは質量数 166 と 167 を濃度の計算

に用いたが，質量数の違いによる濃度の違いが顕著にみられた．推奨値との存在度パター

ンの比較から，ガドリニウムでは質量数 155 において，エルビウムでは質量数 166 におい

てエネルギーフィルター法では除去しきれない妨害分子イオンの影響がでていることが考

えられる．そのため，未知試料の濃度計算では，これらの質量数を省いた． 

以上から，未知試料の分析値について以下のことがいえる． 

1. 絶対濃度については 20–40%の誤差が見込まれる． 

2. 元素存在度パターンについては信頼ができる． 

3. 相対的な存在度の違いに関して，同一標準試料を用いて濃度計算を行った場合は

10%程度の誤差が見込まれる． 

本論文内では，輝石や斜長石について，それらの絶対濃度プロットを議論に用いている

が（図 5.3 および図 5.4），これらの絶対濃度については系統的な誤差を含むと考えられる．

ただし論文内の議論では，斜長石の La/Y比および輝石の Sm/Yb比が，玄武岩質ユークライ

トに比べ，熱変成度の高い玄武岩質ユークライトおよびメソシデライト玄武岩質岩片では

高い値を示す（つまりプロットした際に傾きがゆるやかになる）という一般的な傾向に基

づく議論であるため，La/Yおよび Sm/Ybの相対値のみを見ていることになる．相対濃度に

関しては 10%程度の誤差で議論することができるため，本論文の議論が変わることはない．
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また，同一鉱物内で見られた希土類元素存在度の変化に関しても，同一標準試料を用いて

計算を行っているため，絶対濃度が相対的に変化することがあっても，個々の分析点間の

ばらつきは保持される． 
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図A-1  CIで規格化したMPI-DING標準ガラスML3B-Gの希土類元素存在度
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図A-2  CIで規格化したMPI-DING標準ガラスATHO-Gの希土類元素存在度

ATHO-G推奨値
(Jochum et al., 2006)
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図A-3  CIで規格化したMPI-DING標準ガラスGOR128-Gの希土類元素存在度
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