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高圧力下における
地球深部物質の電気・熱伝導率測定

Measurements of Electrical and Thermal Conductivity of Materials Deep Inside the Earth
under High-Pressure Conditions

太田 健二

Kenji OHTA

Knowledge about transport properties of Earth-forming minerals is important to understand the formation and
the evolution of solid Earth. State-of-art high-pressure techniques help us to replicate the Earth's internal condi-
tions, and to reveal various physical properties of minerals inside of the Earth. In this article, our high-pressure
experimental studies for determinations of electrical and thermal transport properties of deep inside the Earth
are reviewed with focusing on the following 3 topics; (1) electrical conductivity of the Earth's lower mantle, (2)
electrical and thermal conductivity of the Earth's core, (3) lattice thermal conductivity of the lower mantle.
[electrical conductivity, thermal conductivity, lower mantle, core, diamond anvil cell]

. はじめに

およそ 46 億年前，地球はマグマオーシャンと呼

ばれるマグマの海に地表全てが覆われるほどに高温

の世界であったと考えられている。その熱を宇宙空

間へと放出することで，マグマオーシャンは固化し，

マントルとコアは対流し，内核は成長を続けて地球

は現在の姿となった。では，どのような物質が地球

を作っているのだろうか 地球内部物質のどのよ

うな物性が惑星のダイナミクスや進化に多大な影響

を与えているのだろうか そのような問いへの答

えを得るための重要な物性値として，筆者は電気伝

導度，熱伝導率に着目し研究を行ってきた。高温高

圧実験を用いた地球・惑星の内部に存在する物質の

電気・熱物性測定のこれまでの研究結果と今後の課

題について述べていきたい。

. 地球下部マントルの電気伝導度

地球の下部マントルは地球全体の体積の半分以上

を占める広大な領域である。そこは主に苦鉄質珪酸

塩ペロフスカイト（2014 年にブリッジマナイト，

bridgmanite と命名された[1]），マグネシウム酸化

物と酸化第一鉄の固溶体である（Mg, Fe)O フェロ

ペリクレース（ferropericlase）から構成されている

と考えられているが，これらの鉱物の化学組成や量

比，あるいは下部マントルの温度構造に関しては未

だわかっていないことが多い。下部マントルのよう

な，岩石を直接採取することが出来ない領域を構成

する物質の特定のために，地震波観測で得られる地

震波速度・密度プロファイルと整合的な物性を持つ

物質の探索が高温高圧実験および理論計算的手法を

用いて行われてきた（例えば[24]）。物質の熱弾性

的な性質に加えて，電気伝導度は地球深部構成物質

の解明のための有効なツールとなる物性値である。

なぜなら，電気伝導度は地震波速度とは独立な観測



190

Fig. 1. Electrical conductivity (s) of (a) (Mg0.9Fe0.1)

SiO3 bridgmanite and (b) (Mg0.81Fe0.19)O ferropericlase
at 300 K as a function of pressure.

190

高圧力m科学g技術 Vol. 26, No. 2 (2016)

このファイルの頒布には日本高圧力学会の許諾が必要です。

可能量であり，水や鉄の含有量あるいは鉄の価数に

よって大きく変化するからである。観測で得られる

電気伝導度分布の成因を理解するには地球深部物質

の電気伝導度の圧力・温度・化学組成依存性を知る

ことが重要である。そのため，電気伝導度測定を目

的とした高温高圧実験はこれまでに多くなされてき

た[5,6]。しかし，下部マントル上部よりも深い領

域に相当する温度・圧力条件での鉱物の電気伝導度

測定は，その実験の困難さからほとんどなされてこ

なかった。また，2000 年代初めまではブリッジマ

ナイトとフェロペリクレースが下部マントル全域に

わたり相転移などを起こさずに安定に存在すると考

えられていたために，下部マントル最上部までの条

件で測定された実験値の温度・圧力外挿から下部マ

ントルの電気伝導度プロファイルが推定されていた

のである[7]。

下部マントルは深さ 660～2900 km の“退屈な層”

であろうという予測は超高圧発生技術と放射光技術

の進歩によって実現された二つの新たな発見によっ

て覆されることとなった。一つは，圧力上昇に伴う

鉄のスピン状態の変化（圧力誘起スピン転移）が下

部マントル主要鉱物のブリッジマナイト，フェロペ

リクレース中でも起こることが実験的に明らかにさ

れたことである[8,9]。もう一つは，マントル最下

部条件におけるブリッジマナイトのポストペロフス

カイト（post-perovskite）相への構造相転移の発見

である[10]。これらの発見によって，下部マントル

鉱物の物性実験・理論的研究が活性化した。当然，

これらの物理現象が鉱物の電気伝導性にも影響を与

える可能性が示唆された[11]。そこで，筆者らはス

ピン転移とポストペロフスカイト相転移が鉱物の電

気伝導度に与える影響を明らかにし，外挿のない下

部マントルの電気伝導度プロファイルの構築を目指

し，高温高圧下その場電気伝導度測定実験を始めた。

実験手法として，筆者は圧力誘起超伝導の研究で用

いられていたダイヤモンドアンビルセル（DAC）

を使用した低温高圧力下電気抵抗測定技術[12]を

2500 K を超える高温条件でも行えるような技術改

良を行った。実験手法の詳細は文献[13,14]を参照

されたい。

筆者らはまず，下部マントル鉱物中で起こる圧力

誘起スピン転移が電気伝導度へ与える影響を調べる

ために，（Mg0.9Fe0.1)SiO3 組成のブリッジマナイト

と（Mg0.81Fe0.19)O フェロペリクレースの室温高圧

下その場電気伝導度測定を行った[15,16]（Fig. 1）。

両鉱物ともに電気伝導度は常圧から圧力と共に上昇

するが，70 GPa 付近において減少に転じることが

見てとれる。その後，再び電気伝導度は圧力上昇に

対して正の相関を示す。電気伝導度が減少に転じる

圧力が先行研究によって報告されている各鉱物のス

ピン転移発生圧力と一致することから，このような

電気伝導度の圧力に対する振る舞いは鉱物中の鉄の

電子スピン転移によるものであると考えられる。低

圧で安定な高スピン（high-spin）状態のブリッジマ

ナイト，フェロペリクレースの電気伝導は，室温付

近では鉱物中の Fe2＋ と Fe3＋ が電子をやり取りす
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Fig. 2. Arrhenius plots of electrical conductivity of
(Mg0.9Fe0.1)SiO3 bridgmanite and post-perovskite at high
pressures. Open and closed symbols indicate measure-
ments of bridgmanite and post-perovskite, respectively.
Previous data on bridgmanite by Katsura et al. [17] are
also presented by crosses. The measured variations in tem-
perature between the electrodes are shown by error bars.
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ることによって起こる（スモールポーラロン，

small polaron 伝導）[17,18]。このスモールポーラ

ロン伝導においては鉄の 3d 電子のうちの不対電子

が伝導度に大きな役割を果たす。スピン転移が起こ

ると鉄の 3d 軌道内の不対電子の数が大きく減ずる

ためスモールポーラロン伝導が弱まり，結果として

ブリッジマナイト，フェロペリクレースの電気伝導

度は低下してしまうと考えられる。フェロペリク

レースに関して行われた同様の電気伝導度測定実験

でもスピン転移圧力での電気伝導度の現象が観察さ

れている[19,20]。

次に，筆者らは高温高圧条件下において（Mg0.9

Fe0.1)SiO3 組成のブリッジマナイトとポストペロフ

スカイトの電気伝導度測定を行った（Fig. 2）。高

温発生には高出力赤外レーザーを使用し，温度は試

料の熱輻射スペクトルから決定している。37 GPa
で測定されたブリッジマナイトの電気伝導度は

23 GPa においてマルチアンビルプレスを用いて測

定された値[17]と整合的である。しかし，ブリッジ

マナイトに対するより高い圧力での実験において，

104～121 GPa での電気伝導度は 37～58 GPa のそ

れよりも有意に低い値を示すことがわかった。この

ような電気伝導度の高圧力下での減少は上述のスピ

ン転移によるものと考えられる。また，ブリッジマ

ナイトがポストペロフスカイトへと相転移すること

で，電気伝導度は約 3 桁上昇することが観察された。

ポストペロフスカイトが示す高い電気伝導度は，ポ

ストペロフスカイト相が層状の結晶構造を持ち，

SiO6 八面体層の間に Mg と Fe が配置する構造であ

ることから，ブリッジマナイトに比べて鉄イオン同

士の距離が小さいからであると考えられる。また，

ポストペロフスカイト相の電気伝導度の温度依存性

は非常に小さい。DAC 試料室内部の熱圧力を考慮

すると，ポストペロフスカイトは高温で伝導度が下

がる金属的な性質を持つ可能性がある。

地球の自転速度や章動運動の数十年単位での周期

的な変動は古くから観測されており，その変動メカ

ニズムとしてコアとマントル間での電磁気的な相互

作用による角運動量の交換が予想されていた[21

23]。そのようなコアマントル電磁気結合の発生の

ためにはマントル最下部に 108 S を超えるコンダク

タンスを持つ層が無くてはならない。コンダクタン

スは電気伝導度（S m－1）とその伝導度を持つ層の

厚さ（m）の積として求めることが出来る。（Mg0.9

Fe0.1)SiO3 組成のポストペロフスカイトが D″層に

相当する 200～300 km の厚さでマントル底部に存

在している場合，マントル最下部のコンダクタンス

は 108 S 程度となる。しかしながら，下部マントル

の化学組成として有力なパイロライト組成の岩石の

マントル最下部条件における電気伝導度から計算さ

れる D″層のコンダクタンスはコアマントル間の

電磁気的相互作用を引き起こすほどには高くない

[24]。それでは，マントル底部に高電気伝導帯を生

じさせることが出来る物質は存在するだろうか

その候補としては，マントル最下部まで沈み込

んだ中央海嶺玄武岩（MORB）や鉄に富む（Mg,

Fe)O が考えられる。実際に筆者らが行った，

MORB や FeO，鉄に富む（Mg, Fe)O のマントル

最下部条件での電気伝導度測定の結果，これらの物

質は標準的なマントル物質に比べて非常に高い電気

伝導度を示すことがわかった[2427]（Fig. 3）。こ

れらの実験結果からマントル対流とコアマントル

相互作用に伴うマントル底部の化学組成不均質の存

在が地球の自転・章動運動に観測可能なほどの影響

を与えているのであろうと筆者は考えている。
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Fig. 3. Electrical conductivity of pyrolitic mantle,
MORB, FeO and iron at high pressures as a function of
temperature. Inverse triangles; pyrolitic mantle at
129 GPa [24], triangles; MORB at 133 GPa [24], circles;
FeO with rhombohedral B1 (open symbols) and FeO with
B1 structure at 59 GPa (grey symbols) [25], squares; FeO
with B8 structure at 143 GPa [25], diamond; e iron at
150 GPa and 300 K [34].
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. 地球コアの伝導度

正確な誕生年代には未だ議論の余地があるが，地

球磁場は約 42 億年前から存在していたかもしれな

い[28]。地球磁場の発生・維持機構は地球内部の液

体外核の対流によるダイナモ作用であるだろう。地

球のコアは鉄ニッケル合金に少量の軽元素（H, C,

O, Si, S など）が混ざった金属で構成されていると

考えられている[29]。外核は溶融しており，内核は

固体である。金属の電気伝導キャリアは自由電子で

ある。その自由電子は熱の主要なキャリアも担うた

め，金属の電気抵抗率（電気伝導度の逆数）r と電

子熱伝導率 kel との間には Wiedemann-Franz 則と

呼ばれる関係 kel＝L0T/r が成り立つ（ただし，L0

はローレンツ定数，T は絶対温度）。地球磁場のダ

イナモ作用を電磁流体力学理論で記述した Elsasser
は純鉄の電気抵抗率の温度及びデバイ温度との相関

からコアの電気抵抗率を約 200 nQcm と推定した。

その後も多くの研究によってコアの電気抵抗率と熱

伝導率の推定がなされ，つい最近まで我々はコアが

約 400 nQcm の電気抵抗率，約 30 W m－1 K－1 の熱

伝導率を持つと考えていた[30]。

しかし，2012 年に発表された密度汎関数理論を

用いたコア物質の電気・熱伝導率の計算結果はコア

の輸送特性と熱進化に対する我々の認識を大きく変

えることになる[31,32]。彼らが報告したコアの電

気・熱伝導率は従来の予想値の 2～3 倍も高い。も

しも，コアの伝導度が文献[31,32]で提唱されてい

るような非常に高い値の場合，コアの熱流量の大部

分を熱伝導で輸送出来てしまうため，外核の対流を

発生させるために必要なコアの熱流が非常に大きく

なってしまう。その結果として，内核の形成開始時

期が 10 億年よりも若くなり，マントル底部では大

規模な融解が起こる可能性が示唆される。一方，こ

れらの理論計算では考慮していなかった自由電子同

士の散乱による電気抵抗率の計算結果は，コアのよ

うな高温では電子電子散乱が卓越するために，コ

アの伝導度は従来のような低い値となると主張して

いる[33]。このように，地球コアの電気・熱伝導率

の決定は地球の熱進化を議論する上で死活的に重要

な物性値の一つであるといえる。

コアの伝導度の決定のための実験的なアプローチ

として，筆者らの研究グループは下部マントル鉱物

に対して行ってきた DAC を用いた高圧下電気伝導

度測定の手法を金属試料に適応することでコア物質

の電気・熱的性質の解明を目指した。まずは，純鉄

と鉄珪素合金の電気抵抗率を室温高圧力下で測定し，

これら金属の伝導度の圧力効果と軽元素固溶の効果

を明らかにした[34]。また，高温条件への外挿の際

には抵抗飽和現象と呼ばれる，金属の抵抗率がある

上限値に向かって漸近的に近づく現象を考慮に入れ

た[35]。この抵抗飽和現象は冶金学ではよく知られ

た現象であるが，この効果をコアの伝導度の推定に

取り入れた例はなかった。著者らの最近の研究では，

レーザー加熱 DAC を用いて純鉄の電気抵抗率を地

球の外核条件で測定することで，純鉄の抵抗飽和現

象が実際のコア条件で起こることと，電子電子相

関による抵抗の増加が起こらないことを確認した

[36]。これらの実験結果から導き出されるコア（鉄

ニッケル珪素合金を仮定）の核マントル条件での

熱伝導率はおよそ 88 W m－1 K－1 であり，文献

[31,32]の報告する高いコアの熱伝導率と調和的で

ある。従って，10 億歳以下の若い内核年齢やマン

トル底部の大規模な融解を示唆する結果となってい

る。しかし，理論計算が主張するような電子電子

散乱による抵抗率の増大がより高い温度圧力つまり
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Fig. 4. Lattice thermal conductivity of MgSiO3 bridg-
manite, post-perovskite [41,43] and MgO periclase [42]
at 300 K as a function of pressure.
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コア深部においては卓越する可能性は否定出来ない。

また，コアの軽元素の候補物質の中には合金の伝導

度を著しく減少させる効果を持つ元素が存在するか

もしれない。更なる技術改良を加え，地球中心条件

におけるコア候補物質の電気・熱伝導率測定の実現

を目指したい。

. 地球下部マントルの熱伝導率

地球の下部マントルは地球全体に占める体積の大

きさゆえ，その熱物性値は地球全体の熱史を考える

上で非常に重要であるといえる。コアからマントル

への熱流量はマントルの熱物性とその底部の熱境界

層の構造によって制御される。コア内部の熱進化は

熱損失の結果であって，原因ではない。マントル鉱

物などの絶縁体物質の場合は，金属とは異なり，格

子振動による熱伝導（格子熱伝導）が支配的である。

そのため，金属のように電気伝導度から熱伝導率を

推定することは出来ない。古くから圧力を軸に取り，

各種地球構成鉱物の熱伝導率の変化を明らかにする

試みがなされてきた（例えば[37,38]）。しかしなが

ら，実験結果が豊富であるのはたかだか数 GPa 程

度の圧力までであり，これらのデータを基にマント

ル深部の熱伝導率を推定することには大きな不確か

さがつきまとう。加えて，下部マントル鉱物が起こ

すスピン転移やポストペロフスカイト相転移が熱物

性に与える影響の解明のためには実際の下部マント

ル条件下での熱伝導率測定が必要である。そこで，

筆者らは DAC 内の試料の熱物性測定手法としてパ

ルス光加熱サーモリフレクタンス法を新たに開発し

た。詳しい測定手法は文献[39,40]を参照されたい。

この手法を用いることで，下部マントル全域に相当

する圧力での熱物性測定が初めて可能となった

[41,42]。

筆者らはまず，ブリッジマナイトの Mg 端成分組

成に対して熱伝導率測定を行った[41,43]。測定は

室温条件下で 0～141 GPa の圧力範囲で行った。ま

た，ポストペロフスカイト相に対しても同様の実験

を行うことで，ブリッジマナイトからポストペロフ

スカイト相への転移によって熱伝導率が約 60上

昇することを明らかにした（Fig. 4）。この結果は

MgSiO3 組成のブリッジマナイト，ポストペロフス

カイト相のアナログ物質である（Ca, Sr)IrO3 組成

でのポストペロフスカイト相転移による熱伝導率上

昇率とよい一致を示している[4446]。また，最近

報告された MD シミュレーションによる結果とも

調和的である[47]。下部マントルにおいて，ブリッ

ジマナイトの次に多いとされるフェロペリクレース

の Mg 端成分である MgO の格子熱伝導率について

も下部マントル全域の圧力条件（5～137 GPa）に

おいて測定を行った[42]（Fig. 4）。これらの研究

により明らかにした下部マントル主要構成鉱物の高

圧下熱伝導率からマントル最下部条件における下部

マントルの熱伝導率を算出した結果，ブリッジマナ

イトと MgO が 4 : 1 で混ざり合ったパイロライト

的なマントルの場合，135 GPa, 3600 K においてお

よそ 11 W m－1 K－1 の熱伝導率を持つことがわかっ

た。また，ポストペロフスカイトと MgO の混合物

の場合は，同様の温度圧力条件で約 17 W m－1 K－1

となった。核からマントルへと流れる熱は伝導によ

って運ばれるため，核からの熱流量はフーリエの法

則により物質の熱伝導率と温度勾配の積で計算する

ことが出来る。マントル底部の温度構造とマントル

の最下部の熱伝導率から核の熱流量を推定する際に

は，しばしば 10 W m－1 K－1 という予想値が使われ

ていた[48,49]。本研究結果から見積もったパイ

ロライト的な最下部マントルの格子熱伝導率

11～17 W m－1 K－1 は従来の予想値に近いが，より

高い値であるため，上述した近年提唱されているコ

アからの高い熱流量を支持する結果である。
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これまでの研究においては鉄，アルミニウムの下

部マントル鉱物への固溶が熱伝導率に与える影響を

考慮していなかった。不純物の混入はそのホスト鉱

物の格子熱伝導率を減少させる効果を持つ。常温常

圧において，かんらん石や斜方輝石はおよそ

10 molの鉄を含むことで格子熱伝導率が約 8減

少することは 1970 年代には実験によって明らかに

されていた[50]。しかし，下部マントル鉱物では，

熱伝導率に対する非常に強い鉄固溶効果が報告され

ている[47,51,52]。このような格子熱伝導率への強

い鉄固溶効果はスピン転移の前後でも変化しないの

かは不明であるため，より広い圧力，組成範囲にお

ける熱伝導率測定が必要である。また，地球内部は

高圧力且つ，高温の世界である。そのために，下部

マントル鉱物の熱伝導率の温度変化も高圧力下にお

いて正確に見積もって行くことが必要であろう。そ

のために，現在，パルス光加熱サーモリフレクタン

ス測定システムに高温発生用の高出力赤外レーザー

を組み合わせる試みを行っている。

. おわりに

地球・惑星深部を構成する物質の輸送特性の解明

を目指した高温高圧力条件下での電気・熱伝導率測

定に関して著者らの研究を中心に紹介した。DAC
を用いることで地球中心部の温度圧力条件の再現が

可能になった今，その高圧力発生技術に様々な手法

を組み合わせた地球惑星深部物質の物性測定が活発

に行われるようになった。現在の地球の姿の解明に

とどまらず，地球初期の状態や熱進化過程への理解

が更に進むように，今後も高温高圧実験というアプ

ローチから地球惑星科学の発展に寄与していきたい。
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