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1 はじめに 

 

 地球は半径約 6400 km の球であり，構成する物質

によって，外側から地殻，マントル，核と大きく３

つの層に分けられている（図 1）． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 1 地球の層構造． 

 

地殻とマントルはともに岩石の領域であるのに対し

て，中心の核は金属鉄から成っている．地殻を構成

している岩石および厚さは，海と陸とで異なってい

る．海洋地殻は玄武岩質岩石（マグネシウムや鉄に

富み，黒っぽい）から成り，厚さは 7 km 程度でほぼ

一様である．大陸地殻は花崗岩質岩石（ケイ素に富

み，白っぽい）を主体とし，厚さには地域差がある．

日本周辺では 30 km 程度であるが，ヒマラヤやアン

デスのような高い山脈のあるところでは 70 km に達

する．厚さに地域差はあるが，地球全体からみると，

地殻はまさに卵にとっての殻のような存在である

（図の線の太さの厚みしかない）．そこには外核のよ

うな活発な流体運動もなければ，マントルのような

固体状態での大規模な流れがあるわけでもない．そ

こは基本的に冷たい固体の領域である．しかし，け

っして剛体の殻ではなく，たえず変形を続けている．

地震も地殻の変形の一例である．地殻と”流体”と

はあまり縁がないように思えるが，実は少量存在し

ている流体（水と考えてください）が地殻の変形を

支配していることが分かっている．小論では，地殻

の変形における流体の役割について解説するととも

に，地球物理学的観測によって捉えられている地殻

流体のようす，その流体の起源などについて概説し

たい．なお，ここでは専ら日本列島の地殻をとりあ

げて話を進めることにする． 

 

2 地殻の変形と流体 

 

 日本列島の地殻において，地震はその上半分に集

中している．図 2は近畿地方南部の地震の深さの頻

度分布 1)を示している．深さ 5 km 以浅では，ほとん

ど地震は起きていない．深さとともに地震の頻度は

急増し，10 km 付近で極大となる．さらに深い部分

では頻度は急激に減少し，15 km 以深では地震はほ

とんど起きなくなる．地域によって極大の深さは異

なるが，分布はほぼ似たような形をとる． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 2 近畿地方南部における地震の深さの頻度分布． 
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地震は地球内部で起きる破壊である．物体の変形は，

原子間結合の切断を伴う脆性破壊と原子間結合のつ

なぎ換えによる塑性流動によって生じる．地震の頻

度分布は，脆性破壊が深さ 15 km 以浅でしか起きな

いことを示している．これは大まかには，深さの増

加に伴う圧力増加が脆性破壊を抑制し，温度上昇が

塑性流動を促進するためである． 

 地殻中に存在する流体（水）は体積的には少量（せ

いぜい数%）であるが，地殻の変形に大きな影響を

与えている．ここでは，まず地震の発生条件に着目

して，脆性破壊における流体の役割を説明する．図

3 のように，圧縮応力が働いて上盤がせり上がる逆

断層を考える．2004 年新潟県中越地震や 2008 年岩

手宮城内陸地震は，このような逆断層で滑りが生じ

た地震の例である． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 3 傾斜θの断層面とその周辺の応力． 

 

 

水平方向，鉛直方向の応力をσ
x
，σ

z
（地球科学分野

の慣習で圧縮を正とする）とすると，図中の仮想的

な三角ブロックが静止しているためには，断層面で

次のような法線応力σ
n
および剪断応力τが働いてい

なければならない（微小体積要素を考えているので

重力のような体積力は無視している）． 
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この剪断応力は，断層に沿った滑りを妨げている静止

摩擦応力であり，静止摩擦係数µ
s
できまる最大静止

摩擦応力 

 

 
nsMax

σµτ =                (3) 

 

を超えることはできない．式(2)から分かるように，

差応力 

 
zx

σσσ −=∆               (4) 

の増加に伴い，つりあいに必要な摩擦応力は大きく

なる．これが最大静止摩擦応力を超えるときに断層

で滑り（地震）が発生する． 

傾斜θの断層を滑らせるのに必要な差応力を考え

る．鉛直方向の応力は，静水圧と同様に考えて， 

 

 gz
z

ρσ =                 (5) 

 

と表され，静岩圧と呼ばれる．ここで，ρ，g，z は

それぞれ，地殻の密度，重力加速度，深さである．

水平方向の応力は，差応力∆σ（ここでは正）を用い

て 

 σρσσσ ∆+=∆+= gz
zx

        (6) 

 

と表すことにする．式(1)～(6)を用いると，傾斜θの

断層面で滑りが発生するのに必要な差応力は 

 

                      (7) 

 

と表される．図 4 には，この差応力を静岩圧ρgz で

規格化したものを傾斜の関数として示している．な

お，ここでは典型的な岩石の静止摩擦係数 0.85 を使

用している 2)． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 4 傾斜θの逆断層が滑りだすのに必要な差応力． 

    差応力は静岩圧で規格化している． 

 

 

この図の意味するところは，傾斜約 25 度の断層が最

も滑りやすく，必要な差応力は静岩圧の 3.7 倍とい

うことである．深さ 10 km で考えると，静岩圧は 265 

MPa （密度：2700 kg/m3）であるから地震発生に

は 1 GPa 近い差応力が必要ということになる．しか

し，実際に地震を発生させている差応力は，これよ

りもずっと低いと考えられている． 
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 地殻の応力について，主軸方向や主応力の大小関

係は断層タイプなどから知ることができる．しかし，

差応力の大きさを知ることは難しい．地震や地殻変

動などの観測データに基づいて差応力を推定するた

めには，先験的情報として変形特性を与える必要が

あるが，その不確定性が大きいのである．そのため，

地殻やマントルの構造に基づいたフォワード的な推

定，岩石の変形組織に基づく推定（地質差応力計），

熱流量からの推定（断層の摩擦発熱を考慮）など，

間接的なアプローチが試みられている．どのアプロ

ーチも，地殻の差応力は数 10 MPa 程度，最大でも

100 MPa 程度であろうと推定している 3)． 

 では，どうして小さな差応力しか働いていないの

に地震が起きるのだろうか？ここでようやく流体の

出番となる．断層周辺において岩石空隙に圧力 pfの

流体が存在すると，式(3)の最大静止摩擦応力は， 

 

 ( )fnsMax p−= σµτ            (8) 

 

と書き換えられる 2)．これは，断層面をはさむブロ

ックを押しつけようとする法線応力を間隙流体圧が

打ち消すことを意味している．したがって，滑りに

必要な差応力は 

  

      (9) 

 

 

となる．したがって，流体圧が静岩圧に近づけば，

推定されている 100 MPa 以下という小さい差応力

でも滑りが可能となる． 

 次に，高角逆断層の問題を考えよう．図 4 から分

かるように，逆断層が滑るために必要な差応力は傾

斜 25 度で最小値をとったのち傾斜とともに増大し

50 度付近で発散する．より大きな傾斜では必要な差

応力が負（加えている差応力は正）になり，このよ

うな傾斜の断層は滑ることができないと考えられる．

傾斜が大きいほど，水平圧縮力は断層面に平行な成

分よりも断層面に垂直な成分が大きくなる．傾斜が

大きいほど滑りにくいというのは直観的に理解でき

ることである．問題は 50 度を超えるような傾斜をも

つ高角逆断層が少なからず存在するということであ

る．最近の地震でいうと，2004 年新潟県中越地震の

本震は傾斜 52 度，2007 年能登半島地震は傾斜 60 度

の逆断層で起きた滑りである．このような高角逆断

層での滑りも流体の存在によるものと考えられてい

る 4)．流体圧が静岩圧を超えれば，傾斜 50 度を超え

る逆断層でも滑りの条件を実現できるからである． 

 ここでは専ら地殻内部で起きる内陸地震を考えて

きたが，2011 年 3月に起きた東北地方太平洋沖地震

のようなプレート境界地震でも状況は同じである．

流体のない状態での摩擦を考えると，滑りを生じる

だけの大きな差応力を加えるのは難しい．流体が法

線応力を打ち消すことによって滑りの条件が実現さ

れていると考えられている 5)． 

 深さ 15 km 以深では，物体は主として塑性流動に

よって変形するようになる．ここでも流体は重要な

役割を果たしている．地殻内部の温度は高々600ºC

程度であり，塑性流動に必要な原子間結合のつなぎ

かえは本来起こりにくい．しかし，岩石中に水が存

在すると，その高い反応性のために，溶解―流体中

の物質輸送―析出という一連のプロセス（圧力溶解）

でつなぎかえが起きるようになる．実際，地殻内部

で変形した岩石には，圧力溶解の証拠となる組織が

見られている．図 5 には，石英からなる岩石が地質

学的歪速度（10-15 s-1）を生じるために必要な差応力

を温度の関数として示している．変形メカニズムと

しては，水を介する圧力溶解クリープ 6)と固体のみ

のメカニズムである転位クリープ 7)を考えている．

温度 400ºC 以下では，圧力溶解クリープの方が転位

クリープよりもずっと小さな差応力で地質学的歪速

度を生じる．すなわち，この温度範囲では支配的な

変形メカニズムが圧力溶解クリープであると考えら

れる．このように地殻の変形においても流体が大き

な役割を果たしている．下部地殻（おおよそ深さ

15km 以深）の塑性変形が，内陸地震のトリガーと

なるという考えもあり 8)，地殻の挙動を理解するた

めには，流体の実態を知ることが必要である． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 5 地質学的歪速度を生じるために必要な差応力． 

ここでは，岩石は粒径0.1mmの石英からなるものとし，

変形メカニズムは圧力溶解クリープ 6)と転位クリープ 7) 

を考えている． 
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3 地殻流体を捉える 

 

 では，水のような流体は，実際に地殻内でどのよ

うに存在しているのだろうか？ 地球の内部構造は，

主として地震学的観測と地球電磁気学的観測によっ

て調べられている．地震学的観測からは，地球内部

における地震波の速度や減衰の分布が分かる．地震

波速度の分布は，現在われわれが最も高い空間分解

能で知ることのできる内部構造の情報である．地震

波速度は，岩石の種類や温度，間隙流体の存在など

によって決まる量である．地震波速度は岩石の硬さ

を反映するので，温度上昇により低下する．一方，

地球電磁気学的観測からは電気伝導度の分布が得ら

れる．電気伝導度もまた，岩石の種類や温度，間隙

流体の存在によって決まる量である．岩石は常温で

は絶縁体であるが（電気伝導度は 10-12 S/m前後ある

いはそれ以下），温度上昇によって電気伝導度は増加

する．この温度依存性は地震波速度の温度依存性に

比べてずっと大きいため，地球内部の温度構造を推

定するうえで重要な観測量である．純水の電気伝導

度は常温で 10-6 S/m と低いが，さまざまなイオンが

溶存することにより水溶液は高い電気伝導度を示す．

海水程度の濃度（3.6 wt%）の塩化ナトリウム水溶液

の電気伝導度は常温で約 6 S/m である． 

 流体を含む岩石の地震波速度と電気伝導度が，流

体の量によってどのように変化するかを図 6 に模式

的に示している．弾性定数も電気伝導度も岩石と流

体では大きく異なるため，複合体の物性は，流体の

存在形態によって大きく異なってくる．岩石と流体

の弾性定数の違いはせいぜい１桁程度であるため，

流体の地震波速度に対する影響はそれほど大きなも

のではない．そのため，多少低速度であっても岩石

の違いで説明できる可能性があり，流体の存在を断

定することは難しい．これに対して，岩石と流体の

電気伝導度の違いは６桁以上に達することも少なく

ない．そのため，流体がごく少量であっても連結し

て存在すれば桁で大きな変化を生じる．逆にいえば，

岩石のみでは説明できない高い電気伝導度が得られ

たならば，流体が存在すると考えてほぼ間違いない

だろう．空間分解能という点では地震波速度構造に

かなわないが，この流体に対する敏感性が電気伝導

度の大きな特徴である． 

  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 6 流体を含む岩石の地震波速度(a)と電気伝導度(b)． 

それぞれの量が流体の量によってどのように変化する

かを模式的に示している． 

(a) 流体量の増加に伴う地震波速度の変化は，流体の形

状によって大きく異なる．媒質の弾性は固体の連結度

できまる．球のような比表面積（単位体積当たりの表

面積）の小さい形状では変化の割合は小さいが，板状

のような比表面積の大きな形状では変化の割合は大き

い． 

(b) 電気伝導度は流体の連結度によって大きく異なる．

ここでは，流体と固体との電気伝導度の比を 106として

いる． 

 

 

 東北地方の本荘（秋田県）と花巻（岩手県）を結

ぶ東西断面での地殻の電気伝導度構造 9)を図 7 に示

す．電気伝導度の値は最も低いところでも 10-4 S/m

のオーダーである．これは岩石だけでは説明できな

い値であり，地殻全体にわたって水が存在すること

を意味している．電気伝導度の最も高いところは 1 

S/m に達する．この地域では詳細な地震波速度構造

も求められており，高電気伝導度領域は地震波低速

度領域として捉えられている．ただし，地震波速度

がそれほど低下しているわけではないので，存在す

る水の体積分率は最大でも数％程度と考えられてい

る．電気伝導度 1 S/m を説明するためには飽和食塩

水並みの高濃度の電解質溶液が含まれている必要が

ある． 

 

(a) 

(b) 
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本荘―花巻断面に見られるような電気伝導度構

造は決して特殊な例ではない．日本列島の他の地域

でも，岩石だけでは説明できない電気伝導度が得ら

れており，地殻全体にわたって水が存在していると

考えられている．また，断層を境にした電気伝導度

のコントラストも各地で観測されている．ニュージ

ーランドのような他の沈み込み帯でも，同じような

特徴をもつ電気伝導度構造が報告されている 12)． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 7 東北地方の本荘（秋田県）～花巻（岩手県）を結

ぶ東西断面での地殻の電気伝導度構造 9)．広帯域 MT

法探査によって求められた電気伝導度構造 10)と，屈折

法によって決められた地震波速度構造（細実線および

数字）11)を重ねたもの．太実線および太破線は断層の

延長部を表わす．また，丸は微小地震源であり，星，

四角は，それぞれ P 波，S 波の散乱体の位置を表わす． 

 

観測で捉えられている水は脆性破壊や塑性流動

のカギを握っている．どれだけの量がどのような形

で存在しているのか？観測から推定できれば，水の

起源や移動についても理解を進めることができる．

水の移動と地殻の変形とを結合させた形で地殻のダ

イナミクスを扱えるようになるだろう．しかし，現

状では水の量や存在形態について，観測から強い制

約は引き出せていない．地震波速度（縦波速度と横

波速度）と電気伝導度という３個の観測量を決めて

いるのは，岩石の種類，流体の組成，量，形状，連

結度という５個の未知数である．未知数の数の方が

多いために，どうしても大きな曖昧さを含んだ形で

しか推定ができないのである．これを克服するため

には，どのような岩石がありそうか，どのような流

体がありそうか，先験的情報を取り入れて解析を行

う必要がある 13)． 

 

4 地殻流体の起源と移動 

 

 最後に，地殻の水の起源について述べることにす

る．もちろん，地表付近では岩石の空隙に水が浸み

込んでいくが，深さとともに静岩圧と静水圧の差が

大きくなるため空隙は閉じていく．どの深さで閉じ

るかは空隙のアスペクト比によって決まり，アスペ

クト比が 10-3以下ならば深さ 1 km でほぼ閉じる．地

殻の水のほとんどは深部からもたらされていると考

えるべきであろう． 

 地殻の水の起源を辿ると海に行きつく（図 8）．日

本列島のような沈み込み帯では海洋地殻が大陸地殻

の下に沈み込んでいる．海洋地殻は，生成されてか

ら数千万年から数億年の間，海底を移動してきてい

る．表層付近の岩石の空隙には水が入り込んでおり，

岩石を構成する鉱物は水と結びついて含水鉱物に変

質している．このような岩石が沈み込んでいくと，

まず圧力の増加によって間隙水は絞りだされる．次

に圧力，温度の上昇に伴って含水鉱物が脱水反応を

起こして水を放出する．このようにして生じた水は

マントル中を上昇したのち大陸地殻に侵入する．海

洋地殻から放出された水がマントルの高温領域に達

する場合には，マントルの融点を降下させマグマを

生成する 14)．マグマは浮力により上昇するが，地殻

内部で浮力を失い固結してしまう場合がある．この

固結の際にマグマは水を地殻へと放出する．固結せ

ずに地表まで到達したマグマは，火山ガスという形

で水を大気中に放出する． 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 8 日本列島のような沈み込み帯における水の移

動についての概念図． 

 

 

地殻の水が海洋地殻およびその下のマントルか

ら搾り出されてきたものであることについては，ほ

ぼコンセンサスが得られている．しかし，どのよう

にして沈み込んだ海洋地殻から水が移動しているの

か？メカニズムはよく分かっていない．固体中を流

体が移動するメカニズムは，大きく浸透流

(permeable flow)，浸潤 (infiltration)，水圧破壊

(hydrofracturing)に分けられる．浸透流はあらかじめ

固体中に存在する通路（連結した空隙）を通る流れ
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である．浸潤と水圧破壊の場合には，流体自身が通

路を切り拓きながら流れる．浸潤では水が主に結晶

粒界を溶解しながら移動し，水圧破壊では水が圧力

によって引張クラックを伸展させながら移動する．

水の移動のメカニズムは，連結した空隙ネットワー

クの浸透率，水の固体との反応性，水の供給率など

の兼ね合いによって決まるだろう．あらかじめ通路

があったとしても，それを通る浸透流で水が移動す

るとは限らない．水の供給が通路の輸送能力を超え

れば，水は新たな通路を作り始めるからである．し

たがって，水の移動メカニズムを明らかにするには，

マントルや地殻における水の形態，海洋地殻からの

水の供給率，岩石ー水の反応速度などの基礎データ

を明らかにした上で，反応しながら流れる系として

モデル化することが必要である． 

 現在，”地殻流体：その実態と沈み込み変動への役

割”という新学術領域研究（2009-2013 年度）が進

行中である．観測，実験，モデリングのグループが

連携しながら，地殻における水の分布およびその起

源や移動を明らかにすることを目指している．そこ

で得られる水についてのイメージは，地震発生や地

殻の変形についての理解にも大きく貢献するはずで

ある． 
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