
Title 地球超高層大気のモデリング

Author(s) 丸山, 奈緒美; MARUYAMA, Naomi; 渡部, 重十 他

Citation 北海道大学地球物理学研究報告, 65, 93-109

Issue Date 2002-03-25

DOI https://doi.org/10.14943/gbhu.65.93

Doc URL https://hdl.handle.net/2115/14306

Type departmental bulletin paper

File Information 65_p93-109.pdf

Hokkaido University Collection of Scholarly and Academic Papers : HUSCAP



北海道大学地球物理学研究報告

Geophysical Bulletin of Hokkaido University， Sapporo， ]apan 

No. 65， March 2002， pp. 93-109 

地球超高層大気のモデリング
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Modeling of the Earth's Upper Atmosphere 
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and 

T. J. FULLER-RoWELL 

Cooperative lnstitute for Research in Environmental Sciences， University of ColoradojNOAA Space 

Environment Center 

( Received January 22， 2002 ) 

We have developed a 3-dimensional coupled model of the global Ionosphere and 

Thermosphere， and examined the importance of an ion-drag process出 aninterac-
tion process between the neutral and the ionized species in the equatorial neutral 

dynamics and energetics. The model demonstrated the general structures of the 
global ionosphere-thermosphere in geomagnetically quiet conditions. The compar・

ison between出emodel results and the observations showed that the ion-drag pro-

cess plays a significant role in the zonal momentum balance and the superrotation 

of the Earth's upper atmosphere. Furthermore， our result suggested that the ion-
drag， in the Equatorial Ionization Anomaly， to a direction parallel to a field line had 
to be taken into consideration in interpreting the observed latitudinal structures of 
the equatorial neutral wind and temperature. It shows that we must consider 与
dimensional behaviors of the neutral wind system in order to understand properly 

the dynamic and energetic coupling of the equatorial Ionosphere-Thermosphere 
system. 

1.はじめに

地球の大気を鉛直気温減率の特性に従って領域に分割すると下から順に，対流圏，成層圏，

中間圏，熱圏に区分される.本研究で取り扱う熱闇では高度とともに温度は急激に上昇し?熱
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圏上部約高度 500km(外圏底)で約 1000Kと高温に達する.熱圏では下層大気と比較して

希薄であるが大気粒子は流体として振舞う程充分頻繁に衝突する.熱圏大気粒子は太陽の極

紫外 (ExtremeUltra Violet，以下 EUV)放射や紫外(UltraViolet)放射を吸収し加熱される.

また大気粒子の光電離により荷電粒子が生成され 7熱圏と同高度に電離領域「電離圏」が形成

される.大気組成を均一化しようとする乱流混合 (turbulentmixing)に対して，乱流圏界面

(turbopause，高度約 110km)の上では分子拡散 (moleculardiffusion)が重要になるため，質

量の軽い大気粒子程より高高度に分布(拡散平衡， diffusive equilibrium)する.本稿で取り扱

う熱圏高度では酸素原子が大気主要成分であり，またそれを反映して電離圏の F領域の主成

分は酸素原子イオンとなる.昼間側の大気が熱膨張することにより，赤道域の地方時 15時付

近に温度の“diurnalbulge"が形成されうそれに伴う大気の圧力勾配が水平風を駆動する.下

層大気ではロスビー (Rossby)数が小さいため地衡風平衡 (geostrophicbalance)が良い近似

で成り立っているが?ロスビー数の大きい超高層大気ではう圧力勾配に平行に?すなわち温度

の最も高い場所から最も低い場所へ向かって風が吹く.これは分子粘性 (molecularviscosity) 

や電離大気との衝突による摩擦力も風の分布を決める重要な要素である (Killeenand Roble， 

1984).約 120kmより高高度における，電離大気の振る舞いは中性粒子との衝突よりも磁場

に束縛された運動が優先される.中性大気に比べて電離大気は密度が小さい(数密度で 1000

分の 1程度)ために，磁力線に平行な方向では電離大気と中性大気との衝突により両者の速

度差は減少する.従って中性大気は磁力線方向に電離大気の抵抗力(イオン抗力)をあまり受

けないうとりわけ磁力線の傾きがほぼ水平な磁気赤道付近でその効果は顕著である.

一方で磁力線に垂直な方向ではう中性大気は一緒に運動しない電離大気からイオン抗力の

影響を受けやすい.King-Hele (1964)は人工衛星の軌道観測で得られた傾斜角の変化から，

超高層大気が東向きに rv100m/sでスーパーローテーション (superrotation)していることを

発見した.この主な要因は夕方に偏極電場 (polarizationelectric field)が生じることで電離

大気と中性大気が一緒に東向きに運動する結果であると提案された (Rishbeth，1971; Heelis 

et al.， 1974). 

Anderson and Roble (1974)は熱圏中性大気力学モデルとイオン抗力モデルを用いて夕方の

高速東向き中性風を数値計算し，夕方に発生する強い東向き電場 (prereversalenhancement) 

に伴う電離層の上昇により?イオン抗力が減少することがその主な原因であると指摘した.

Herrero et al. (1985)は DE-2衛星によって観測した中性東西風と温度データを用いて夜側

の東西方向の運動量収支を調べた.夕方の小さいイオン抗力は東向きドリフトが中性風とほ

ぼ同速度である結果生じることうまた深夜の東西風変動において圧力変動が重要であることを

示した.Coley and Heelis (1989)はDE-2衛星観測データを用いてスーパーローテーション

が緯度依存性を持ち，磁気赤道で最も大きいことを示した.Richmond et al. (1992)はNCAR

Thermosphere-Ionosphere-Electrodynamic General Circulation Model (TIE-GCM)を用い

て熱圏・電離圏の相互作用を調べた.夕方の高速東向き中性風の生成機構において， prereversal 
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enhancementに伴う電離層上昇 (Andersonand Roble， 1974)と，電難大気と中性大気が一

緒に運動すること (Rishbeth，1971; Heelis et al.， 1974)の両方が重要であると指摘したイ

オン抗力は中性大気の運動だけでなく大気温度や組成の緯度構造にも影響する.Hedin and 

Mayr (1973)はOG06衛星で得られた中性大気 N2数密度と電子密度の緯度変化が類似して

いるのを発見した • Anderson and Roble (1974)はイオン抗力により変形を受けた中性風系が

熱力学へ影響を与える可能性を指摘した.Raghavarao et al. (1991， 1993)はDE-2衛星観測

データを用いて，中性大気の東西風，温度と電子密度の緯度変化の関係， ETWA (Equatorial 

Temperature Wind Anomaly，以下 ETWA)を示した.Fuller-Rowell et al. (1997)は熱圏ー

中・高緯度電離圏結合モデルと低緯度電離圏モデルのハイブリッドモデルを用いて ETWA

における化学反応熱の重要性を指摘した.

数多くの研究は赤道域の中性大気力学・熱力学において磁力線に垂直な方向のイオン抗力

の重要性を指摘している.本研究はイオン抗力の重要性ついて数値モデルを用いて調べ，観

測との比較により，磁力線に垂直な方向のイオン抗力だけでなく，磁力線方向のイオン抗力も

重要であることを明らかにする.電離圏熱圏の高度領域ではう電離・中性大気の衝突過程を考

慮することによってそれらの構造・変動や相互作用の物理過程を理解することができる.

11. 全球3次元電離圏・熱圏結合モデル

全球3次元電離圏・熱圏結合モデルは7中・低緯度電離圏モデル，高・中緯度電離圏モデル，

全球中性熱圏モデル?とそれぞれ独自に開発された 3つの部分で構成されている.中・低緯

度電離圏モデルは Watanabeet al. (1995)により開発されたモデルで，南北約 30度の磁気

緯度領域で，0+，H+，に対して連続の式，運動方程式，イオンと電子に対してエネルギー方程

式を用いて?プラズマの数密度・温度・沿磁力線速度を解いている.中・高緯度電離圏モデル

は Queganet al. (1982)により開発された.オーロラ降下粒子や磁気圏対流電場に応答する

電離大気の挙動が記述され?磁気緯度約 23度より高緯度領域において，。+， H+に対する連

続の式，運動方程式7熱平衡の式を解いている.Fuller-Rowell and Rees (1980， 1983)は熱圏

モデルを開発した.これは中性大気の運動方程式7エネルギー方程式?組成の連続式を解いてう

風速ベクトル，温度， 0，O2， N2の質量混合比を得る.中・高緯度電離圏モデルを結合するこ

とにより ，Coupled Thermosphere-Ionosphere Model (CTIM)が完成された (Fuller-Rowell 

et al.， 1987).しかし CTIMは低緯度電離大気密度を半経験的モデル (Chiuぅ1975)に依存し

ていた.本研究では低緯度電離圏モデルと CTIMを結合させて，電離圏・熱圏の高度領域を

全球的に取り扱う 3次元モデルを開発した.

・中・低緯度電離圏モデル

イオンの連続の式

1θAniVi11 
~."' = P; -L;一一一一一一-dt -， -， A θs 、、E

，，J
4
2
i
 
(
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イオンの運動方程式

δVillδVill k θniTi k θηeTe 
3τ+14133-=+g||一広広すγ-ζ石;すγ

-LlIij(只11一η1)-LlIin(只11一UII)
(2) 

エネルギー方程式

3θTi . 3θTi nikTiθAViIl 1θ A7' 
EnzK37+Enzk只|13Z+ゴーす7155(Aκz)321=Qz (3) 

準中性近似 (chargeneutrality) 

γ臼 (4) 

沿磁力線電流

L(州 11)-ne Vell = 0 (5) 

ただしう叫はイオン数密度 (cm-3)ぅneは電子数密度 (cm-3)，Pi， Liはそれぞれイ

オン i成分の生成・消滅率， Villはイオン速度の沿磁力線成分 (cm/s)，Aはフラックス

チューブ、の断面積 (cm2)，sは沿磁力線距離 (cm)，gllは地球の重力加速度の沿磁力線

成分 (cm/s2)，miはイオン質量 (g)，Tiはイオン温度 (K)，Teは電子温度 (K)，UIIは

中性大気速度の沿磁力線成分 (cm/s)，kはボルツマン定数?ν中 Iノm はそれぞれイオン

iとj成分の，イオン iと中性 n成分の運動量輸送衝突周波数 (S-l)，向は熱伝導度，

Qiは加熱・冷却率，である.式 (1)から (5)は，磁力線の閉じた磁気緯度約 30度以内

の領域で，中・低緯度ダイナモ電場に伴う ExBドリフトの影響下で運動するフラッ

クスチューブ(磁力線)に沿ってう 0+，H+に対して数値的に計算される.式 (2)から，

重力，圧力勾配，中性粒子や他のイオンとの衝突の影響を受けて，磁力線に沿って運動

する様子の記述から， 0+，H+の沿磁力線速度成分を得る.式 (3)では?熱移流，熱伝

導，光電子からの加熱，イオン・中性粒子への熱の移動から， e-，0+， H+に対する温度

を計算する.電子密度は準中性近似(式 4)を用いう磁力線に沿った電流は無視できる

という仮定を用いる(式 5).

0+の光電離生成率は Anderson(1973)を用いる.またイオンに関する化学反応係数

と熱伝導度は Banksand Kockarts (1973)を用いる.イオンと中性大気の運動量輸送

衝突周波数は Raittet al. (1975)ぅ電子と中性粒子のそれは Schunkand N昭y(1978) 

を用いる.電子の加熱率は Banks(1969)，その他の加熱・冷却率は Baileyand Sellek 

(1990)を用いる.

-高・中緯度電離圏モデル
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イオンの連続の式

1θAniViIl 
ヱヱ =Pi -Li一一一一一一一一n/v.Vi I dt -， -， A θ8 日

(6) 

イオンの運動方程式

Vill=νij VJII +ν而Vnll
f1δni migll ， 1θ 

-Dil一一一一一一一十一一(Te+ Ti) I niθ8 kTi ' Tiθs 
Tp 1 8np 1 I βTi _"_ 8T;¥1 
十ニ一一こ+;， (siiー」一九一斗|
Ti ne 88 ' Ti ¥.'-'J θ8 '-'J θ8 ) I 

(7) 

エネルギ一方程式

'""" mimnVin IT" TTI2 '""" miVin 
3kvie(Te -Ti) + ) :一一一一lVi-UI =):一一一一3k(民一九 (8)γ mi +mn Iγmi+mn 

準中性近似

γμ (9) 

ただし，Vu = E X B/B2はイオン速度の磁力線に垂直な成分 (cm/s)，Diは拡散
係数，sij， s;jは熱拡散係数，である.

磁気緯度約 23度以上う高度 100"，10000kmの領域において，磁気圏対流電場に伴う

ExBドリフトの影響下で運動する磁力線に沿って， O+，H+に対する式 (6)から (9)

を解く.0+とH+の沿磁力線速度成分は慣性項を無視した磁力線に沿つた運動方程式

(7η)で近似する(何St

度はヲ電子による加熱ライオン・中性粒子の摩擦熱ラ中性粒子へ供給される熱から計算

される(式 8).熱拡散は考慮していない.電子温度は経験モデル (Queganet al.， 1982) 

から得られる.電離圏 E領域を構成する分子イオン，ot，Nt， NO+の数密度は化学平
衡を仮定して計算する.

イオンの光電離生成率は Hintereggeret al. (1981)を用いる.熱拡散係数は St.-

Maurice and Schunk (1977)を用いる.イオンと中性大気の運動量輸送衝突周波数は

Schunk and Walker (1973)，ただし Oと0+のそれは Salah(1993)を用いる.

-熱圏モデル

中性大気の運動方程式

DU  1 一ーマp-20 x U + 9 -Vni(U -Vi) -':V'(μマU)
Dt ρ )

 

ハU
噌

E
i
〆，，‘、、
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エネルギー方程式

竺=-U. ¥7山 +gh)一ω芸(ε+gh) θt 'p，-';J"， -ap 

r f ， PθTl . 1 f ¥，...，2 θκTg 
十 gー I(κm+κT)一一 1+ 一(κm+κT) \7~T-9一一一L ，..，，， ' "" H θ~JρθIp C

p 

+U  Fv+j(J E)+Qu+QEUV+QIR 

)
 

噌

i
噌

E
よ
，，，E
E
E

‘、

エネルギー密度

IUI2 
E =CpT+-r 

状態方程式

(12) 

ρRT 
p=悦 T=ヲ百一 =Hρ9 (13) 

連続の式

224U 
鉛直風の式

(14) 

九=(安)p-: (15) 

電流密度の式

J=σ. (E+ U x B) (16) 

電気伝導度

一σH

σp 

¥
I
B
E
t
t』
『

1
/

0

0

内

(17) 

O 

組成の式

θ ψ1θ1  
一 =~miSi -U. ¥7p仇一ω-ψ -~\7. (叫miCi)+ ~\7 (κTn\7而仇) (18) 
θtρθ'p 

'Yt 
ρ 

ただし，Uは中性風速 (m/s)，Viはイオン速度 (m/s)，gは地球の重力加速度 (m/s)，

Qは地球の角速度 (cm-1)，ρは中性大気質量密度 (kg/m3)，pは中性大気圧力 (kg/m
2
)，

l今日は中性粒子とイオンの運動量輸送衝突周波数 (S-l)，μは分子粘性係数 (μm)と乱流

粘性係数 (μT)の和 (kgm-1c1)，F vは運動方程式 (10)における粘性力， κm，κTは分

子・苦l流熱伝導係数，Cpは定圧比熱 (Jkg-
1K-1)，Rは気体常数，千万は平均分子量 (kg)，

ω= dp/dtは圧力座標面の鉛直速度 (m/s)ヲhは圧力座標面の高度 (km)，H = RT/而g
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はスケールハイト (km)，Jは電流密度 (Ajm2)，Bは地球の磁場 (T)，σは 3x3電気

伝導度テンソル， σ0，σp，σH，はそれぞれ Paral1el(Longitudinal)， Pedersen， Hal1電気

伝導度 (mhojcm)，ψi= (ηimi)jρはi成分の質量混合比， miは分子質量 (kg)，niは

数密度 (m-3)，Ciは拡散速度 (mjs)，Siは粒子の湧き出し・沈み込みである.

式 (10)から (18)は圧力座標系で高度 80"，500kmの領域において計算される.熱圏

は下層大気に比べて希薄であるがう粒子の平均自由行程はスケールハイトに比べて小さ

い.すなわち大気粒子は Navier-Stokes方程式に支配された流体として取り扱うことが

できる (Rishbeth，1972).高度約 600km以上の外圏になると衝突間隔が長くなりう粒

子は流体として振舞わなくなる (Conradand Schunk， 1979).熱圏では平均分子量而

の単一成分流体として見なしても良い，なぜなら様々な成分粒子の異なる運動は大気全

体の風速と比較するとはるかに小さいためである.従って中性空気塊に働く力のバラン

スとその結果生じる速度変化を記述する運動方程式は，圧力勾配力，コリオリ力 7重力

加速，イオン抗力，粘性力を考慮して式 (10)のように表わす.系のエネルギーの保存を

表わす方程式，式 (11)右辺の各項ほうエネルギーの水平移流う鉛直移流う鉛直方向の分

子・乱流熱伝導，水平方向の分子・乱流熱伝導，温位の乱流混合，粘性による仕事，ジュー

ル加熱?粘性による散逸 (Qv)，太陽加熱 (QEUV)，赤外放射冷却 (QIR)，をそれぞれ示

す.全エネルギー密度と中性風速度を用いて式 (12)のように中性大気温度を得る.鉛

直風は式 (15)の通リ 2成分からなる (Dickinsonand Geisler， 1968; Rishbeth et al.， 

1969): "barometric"成分:大気の膨張・伸縮に伴う圧力座標面の昇降"divergence" 

成分:より高高度における水平収束・発散のバランス，である.式 (18)から熱圏におけ

る主要な 3成分， 0，O2， N2の混合比を得る.2種以上の成分からなる不均質気体に対

するう一般化された拡散方程式 (Chapmanand Cowling， 1970)と連続の式を組み合わ

せて中性風，温度，組成の変化を計算する.式(18)右辺各項はう i成分の湧き出し・沈

み込み7水半移流，鉛直移流，分子拡散，乱流拡散をそれぞれ示す.

分子粘性係数，分子・乱流熱伝導係数は Banksand Kockarts (1973)を用いる.また乱

流粘性係数は，乱流熱伝導係数との関係式，κT= (μTCp)j2から得られる (Fuller-Rowell，

1984). EUV吸収に伴う中性大気加熱率は Robleet a1. (1987)を用いる.0(63μm)， 

CO2(15μm)， NO(5.3μm)，の赤外放射冷却はFuller-Rowell(1984)に基づいてパラメー

タ化されている.渦動拡散係数は高度のみに依存すると仮定し， Shimazaki (1971)の定

式化を用いる.

さらに以下のようなモデルを用いる.

-オーロラ降下粒子モデル:TIROS-NOAA衛星データに基づくオーロラ降下粒子の経

験的モデル(Fuller-Rowelland Evans， 1987) 

-電場モデル:
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一高緯度:Millstone Hill (42.6"N， 71.5明T;53.1 'magN)非干渉散乱レーダー観測に

基づく地磁気活動度に対応した磁気圏対流電場の経験モデル (Fosteret al.， 1986) 

一中・低緯度:太陽活動極大期 (1980-1981)地磁気静穏時におけるドリフト速度

(Fejer et al.， 1989; 8cherliess， 1997)を用いる.鉛直・東向成分共に磁気赤道直下

Jicamarca (11.9'8， 76.0明T;0.95'magN)とう中緯度帯 Arecibo(18.3'8， 66.75W; 

29.0'magN)両方の観測データを用いる.季節が春分であるため，ドリフト変動は

経度に依存しないと仮定している (Fejeret a1.， 1995). Fig. 1に磁気赤道，高度約

350km，経度 284度 (Jicamarca付近)における鉛直プラズマドリフトの日変動を

示す.また東西成分の日変動は Fig.3aに示されている.

-偏心双極子地球磁場モデル

-低緯度電離圏 E領域モデル(経験モデル)(Chiu， 1975) 

・潮汐:一日 (1，1)・半日 ((2，2)，(2，3)， (2，4)， (2点))モードを持つ潮汐波を高度 97kmに

与える(Fuller-Rowel1et al.， 1991; 8alah et al.， 1995). 

ExB P凶SMADRIFT JICAMARCA 350.[km] 

間s] 和 l一一ーペ 1
二iiトーff l 1 J三
O 6 12 18 24 

LT[hrsJ 

Fig. 1. The diurnal quiet variation ofthe E x B plasma drift (eastward electric 
field) (Fejer et al.， 1989) used in the simulation， at七hegeomagnetic 
equator， an altitude of about 350k凪 284degrees in longitude (near 
Jicamarca) [m/s]. 

III. 計算結果

Fig.2にう春分，FlO.7 = 150 x 1O-22Wm-2Hz-I， Ap = 7，の条件下で計算された， 3次

元全球電離圏・熱圏結合モデルの計算結果の一例を示す.Fig.2aは高度約 350kmでの電子

密度分布を示す.正午過ぎ磁気赤道の両側に鉛直上向きイオンドリフト (Fig.1)に伴う赤道

異常 (EquatorialIonization Anomaly)が発達している.赤道異常は昼側の東向き電場に伴

うExBドリフトにより，もとは光電離過程 (photoionization)により高度"，150km付近

で生成された電離大気が磁気赤道付近で鉛直上方(磁場に垂直方向)へ持ち上げられ，磁力線

に沿った方向の圧力勾配と重力の影響を受けてより高緯度側へ輸送される現象である(例え
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ば， Hanson and Moffett， 1966).ある高度でこれを観測すると正午前は磁気赤道で密度が高

く，正午過ぎになると磁気赤道は逆に密度の谷となり高緯度側(磁気緯度約 18度)で密度の

山となる.電離圏内に存在する電場は低緯度電離圏の構造を理解する上で非常に重要な役割

を担っている(例えば， Fejer， 1991).中・低緯度電離圏の電場は主に E-jF-領域ダイナモに

より生成される(例えば， Rishbeth， 1997).しかし我々のモデルでは経験電場モデル (Fejer

et al.， 1989; Scherliess， 1997)を用いている.夕方から深夜にかけて，磁気赤道付近では逆

に密度の谷が見られる.これは夕方における強い上向きドリフト (prereversalenhancementう

Fig. 1を参照)により電離層がより高高度へ持ち上げられたことに起因する. prereversal 

enhancementは夕方における東向き電場成分が日没付近から直後の 1，，-，2時間に強くなる現

象(例えば， Rishbeth， 1971)である.その生成機構については F領域ダイナモに関係する

様々な要因が提案されている.夕方 F-領域で吹く高速東向き中性風の重要性はいくつかの研

究により指摘された (Heeliset al.， 1974; Farley et al.， 1986; Haerendel and Eccles， 1992). 

Farley et al. (1986)は日没時に E領域の電気伝導度が急速に減少する結果生じる偏極電場

に起因した.Haerendel and Eccles (1992)は赤道ジェット(磁気赤道付近の狭い緯度領域に

限定して存在する電流.E領域の東西電場により駆動される)によって運ばれる大きな電流

が存在し，夕方に減衰すること，その時東向きから鉛直・南北方向へ方向転換する電流の連

続性に伴う電場を指摘した.Crain et al. (1993)は F領域高度における東向き中性風が夕方

急速に発達することが F領域ダイナモの原因であると考えた.Fig.2bの中性水平風分布は，

昼は西・極向き，夜は東・赤道向きとなり，基本的には太陽加熱に伴う一日周期の熱潮汐に

従っている.それに加えて粘性，イオン抗力による摩擦力7コリオリカ(主に中緯度)等によ

り変形を受ける.熱圏における熱過程は太陽放射による加熱，下層大気への鉛直分子熱伝導に

よる冷却， NO，Oなどによる赤外放射冷却などが主である.また加熱された昼側から吹き出

す大規模な風によリ?エネルギーは断熱加熱・冷却の過程を通して夜側へ輸送される (Mayr

et al.， 1978). Fig. 2bの温度分布について，天頂角が最大の正午にピークを迎える太陽加熱

と?昼夜の差を解消する方向へと冷却する熱伝導と断熱過程のバランスにより，，-，16LTで温度

は最大になる.最小値は日の出直前の rv6LTに位置し，観測結果とほぼ一致している(例え

ば， Hedin et al.， 1974).赤道域において注目すべき特徴は，夕方から深夜にかけての東向き

中性風の顕著な発達で，特に磁気赤道で最高速度 ，，-，150mjsを示す.これは観測 (Coleyand

Heelis， 1989)やモデルによる結果 (Richmondet al.， 1992; Fuller帽Rowellet al.， 1997)と一

致している.温度の緯度分布の特徴については，磁気赤道の両側に 2つのピークが見られ?

Raghavarao et al. (1991， 1993)による観測 (ETWA)と一致している.高緯度の大気は磁気

圏を通して間接的に太陽のエネルギーを受け取る.磁気圏起源のオーロラ降下粒子と磁気圏

対流電場(太陽風のプラズマと地球磁場のダイナモ作用により生成される.磁気圏で生成さ

れた電場は磁力線に治って電離圏へ投影される)は?高緯度領域では地磁気擾乱時においてう

EUV吸収と同じくらい重要なエネルギー源となる(例えば， Mayr et al.， 1978).光電離過程
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と同様に?粒子電離過程においてもプラズマ・中性粒子ともに加熱される.磁気圏電場に伴

うExBドリフトにより高緯度の電離大気は極域を磁力線に垂直に運動する.このような

電離大気との衝突を通して中性大気は加・減速されると同時に摩擦熱?ジュール加熱により

加熱される.地磁気活動静穏時でさえもオーロラ降下粒子や磁気圏電場は常に存在するため?

Fig.2bにおいて高緯度の風速は rv300mjsと強くうまた降下粒子の卓越する夜側で中性大気

温度は高い.

IV. 考察

Fig. 3aに電難圏・熱圏結合モデル計算から得られた，高度約 376kmにおける東西イオン

ドリフトと中性風の日変動の比較を示す.中性風日変動の位相と大きさに関して， DE-2衛星

による観測値 (Coleyand Heelis， 1989， Fig. 4を参照)との比較的良い一致を得た.さらにイ

オン抗力を含むモデル (Un)と含まないモデル (Unf)の比較から，電離圏・熱圏結合に伴う

電離・中性大気衝突の効果は熱圏構造にとって重要な役割を担うことが明らかである.この

中性東西風日変動を理解するためにうモデル計算で用いた東西成分の運動方程式における主

な項の比較を Fig.3bに示す.昼側の風は圧力勾配力とイオン抗力が主に釣合っている.中緯

度の中性風によるダイナモ過程を通して生成される小さい西向きイオンドリフトは，昼側の

高い密度に伴うイオン抗力を通して中性大気にブレーキをかける.圧力勾配は温度が最大値

になる rv16LTを境にして西から東向きへ変化し日没に向けて圧力勾配力が発達する.同時

にイオンドリフトが東向きに強く発達する(両者は相互作用により強め合う)こと(例えば，

Rishbethう1971;Heelis et al.う 1974)，また鉛直プラズマドリフトの prereversalenhancement 

に伴って電離層が急速に持ち上げられること (Andersonand Roble， 1974)の両方の理由に

より，同方向に運動する中性大気にかかるイオン抗力が減少する結果，中性風は加速される

(Richmond et al.， 1992).この時 Fig.3bにおいて慣性項が増加している.

夕方のピークから深夜にかけて圧力勾配力は減少し rv3LTで 2度目の小さいピークがあ

る.一方でイオン抗力もそれに対応して 2番目の小さい山がある.これは Herreroet al.， 

(1985)の観測結果と一致している.

大小関係が入れ替わった後深夜から明け方にかけてう向きは逆であるが昼側と同様に，より

小さい東向きドリフトが中性風にブレーキをかける従って昼側だけでなく?電離大気密度

の比較的小さい夜側においてもまだイオン抗力は中性大気力学の上で圧力勾配力の次に重要

な役割を担っている.しかし昼や夕方に比べると，深夜から明け方にかけて圧力勾配力やイ

オン抗力が減少するため，粘性の役割が相対的に増加する.

Midnight Temperature Maximum (MTM，深夜付近で発生する温度増加)に伴って?夕方か

ら続く赤道向きの中性風が深夜に反対向きになる現象がう地上(例えば， Behnke and Harper， 

1973)・衛星観測(例えばう Spenceret al.， 1979)により報告されている.また赤道向き中性風

の収束に伴う鉛直下降流と温度増加が観測された(例えばう Biondiand Sipler， 1985).深夜付

近から明け方にかけての圧力勾配力の変動は MTMに関する解釈を用いて説明することが
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ION DRIFT VELOCITY V.S. NEUTRAL WIND 
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一一iondrift 
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Fig_ 3. (a) The diurna1 variations of the eastward ion drift and neutra1 wind 
obta泊air問 dfrom the mode1う (b)the major 4 terms in the corresponding 
equation of motion， at the geomagnetic equatorぅ ana1titude of about 
376k叫 283degrees in 10時 itude(near Jicamarca). Note that the dotted-
1ine (Unf) in (a) shows the neutra1 wind without ion-drag effect. 

できる.Anderson and Roble (1974)はモデル計算からう電離層の下降(イオン抗力変動)に

伴う東西水平風収束により下降流と断熱圧縮加熱が発生する可能性を指摘した Mayret al. 

(1979)はイオン抗力と下層大気から熱圏へ伝播する潮汐波の両方の重要性を指摘した.また

Fesen (1996)は NCAR-TIEGCMを用いて半日モードの潮汐波がその成因であると主張し

た.Fig. 2bにおいて増加こそないが温度勾配が緩やかになる"，23LTの後7深夜過ぎに赤道

向きから極向きへの南北風の向きの変化が南半球で見られる."，23LT付近の南北風収束に伴

う下降流が断熱圧縮加熱を生じることによりう夕方から続く温度減少が一旦穏やかになる.圧

力勾配はこのような温度変化を反映している.また深夜過ぎの中・低緯度領域の温度分布は

赤道で最大値う中緯度で最低値を持つため?南北風が極向きへ変化する.しかし Fig.2bの北

半球で向きの変化が見られないのは中絶度の圧力勾配力の方が支配的であるためである.さ

らにこの中緯度の圧力勾配力の大きさはう高度約 376kmにおける我々の結果ではイオン抗力

に起因している以上 Fig.3bのような東西方向の中性大気運動量収支の日変動の結果とし

て Fig.3aに見られる中性東西風が生成されうまたその一日収支によリスーパーローテーショ

ンが実現されているイオン抗力はその主な運動量源である.

Fig.4aに電離圏・熱圏結合モデルの計算結果によるう 23UT，経度 324度での電子密度う中

性東西風う温度う鉛直風の緯度構造を示す.DE-2衛星による観測結果 (Raghavaraoet al.， 

1993ぅFig.1を参照)との比較を行った.電子密度は観測・計算結果共にう磁気赤道の両側に

赤道異常うまた磁気赤道においては密度の谷が見られる.しかし谷の値についてう計算結果は

観測値に比べて 3桁程度高い.中性東西風は磁気赤道において速度の最大値が見られうその
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値 (rv150m/s)が観測と計算結果でほぼ一致している.中性大気温度は赤道異常と同様の構

造を示し p磁気赤道の両側で温度が高く 7磁気赤道において低い?またその温度差(rv50K)は

観測と計算結果でほぼ一致している.しかし観測値は南半球でより高いのに対して計算結果

では北半球でより高い.中性鉛直風は観測と計算結果は逆センスの緯度変化を示す，すなわ

ち観測では赤道異常の密度の山に対応した緯度で上昇流，谷で下降流であるが?計算結果は逆

になっている.

赤道域における中性大気の東西風，温度と電子密度の緯度変化， ETWA (Raghavarao et al.， 

1991， 1993)の生成機構を説明するために，今までいくつかのモデルが提案された. Hedin 

and Mayr (1973)は赤道異常に伴うイオン抗力の緯度変化によって東西風緯度変化が生じる

結果，輸送に伴うエネルギー減少量が磁気赤道に比べて赤道異常帯で少ないことが原因であ

ると考えた.Raghavarao et al.(1993)は鉛直風構造から赤道異常帯で赤道方向の水平風と上

昇流，磁気赤道で水平風収束と下降流という緯度断面の 2次元風系の存在を提案した.一方

でFuller-Rowellet al. (1997)はそれらの提案を否定し，新たなエネルギー源として化学反応

熱の重要性を指摘した.
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Fig.4aは rv21LTにおけるー断面であるが， Fig. 2bを見ると ETWA現象は温度最大値

の rv16LTを中心として経度方向に広がっている?つまりこの 16LT付近が ETWAの温度

緯度変化が生成される中心でう 21LTはその構造が発達した東向き風により輸送された結果

である.Hedin and Mayr (1973)は OGO6衛星による rv17LTでの ETWAを観測した.

Raghavarao et al. (1998)によると DE-2衛星観測で得られた平均的な ETWA温度構造は

09:30曲目:OOLT，18:00-22:00LTの地方時幅を持って広がっている.Fig. 2bは温度最大値のと

ころで中性風は発散し， 2次元的に吹き出す様子を示している.吹き出しに伴い上向き鉛直風

が生成され断熱冷却が起こる.この 3次元風系は磁気緯度に支配されているため，磁気赤道付

近で温度の谷が観測される.中性風の発散は従来では考慮に入れられていなかった磁力線方

向のイオン抗力に起因している.なぜならイオン抗力のない数値計算ではこの温度構造が見

られなくなるからである.イオンの沿磁力線速度は赤道異常の発達に伴って極方向に生成す

る.このイオンの運動と赤道異常に伴う高い密度によるイオン抗力が中性極向き風を加速し

ている.観測，モデル共に温度上昇の緯度幅は赤道擾乱帯より広い (Hedinand Mayr， 1973; 

Raghavarao et al.， 1993).モデル計算の結果では，昼側の太陽加熱に伴う温度上昇部分は太

陽直下点を中心とした低緯度領域に限定されていて，磁気赤道でのみ断熱拡散冷却により温

度が減少する.また低緯度領域の熱を高緯度方向へ逃げさせないためにイオン抗力が起因し

ている (Rishbeth，1979).なぜなら Fig.3aにおけるイオン抗力のないモデル計算 (Unf)に

より，昼側のブレーキとしてのイオン抗力がなくなると，低・中緯度での中性極向き風が増

大し熱をよリ一層輸送する結果，低緯度領域の温度が減少することが確認されたからである.

モデル計算結果の経度変化において温度上昇値を比較すると地理赤道に近い方が温度が高い.

これは太陽加熱と磁気赤道における断熱拡散冷却の組合せでこの現象を理解することができ

る.Raghavarao et al. (1993， 1993)の観測例でも地理赤道に近い方が温度が高い.しかし

Fig.4aでは北半球で高いのに対してう Raghavaraoet al. (1993)の観測値では南半球で温度

が高い.この相違の原因はモデルで用いられている偏極双極子を仮定した地球磁場モデルと

実際の磁場変動がこの経度帯で異なる点が考えられる.Fig.4aと同様のモデル計算結果によ

るう 14UT，経度 108度における緯度構造を Fig.4bに示す.この経度帯では地理赤道により

近い南半球で温度が高い.

夜側の鉛直風は昼側と比べると高高度まで影響を受けやすいため，鉛直風の鉛直構造は顕

著になる.中性鉛直風に関して Raghavaraoet al. (1993)の観測結果と Fig.4aのモデル計

算結果が逆センスの緯度変化を示す原因として，下層大気から伝播する潮汐波の影響の可能

性が考えられる.この鉛直風鉛直構造の解明にはさらなる観測との比較が必要である.

v. まとめ

3次元全球電離圏・熱圏結合モデルを用いて以下のことを示した.(1)モデルは地磁気静穏

時における電離圏・熱圏の一般的な描像を再現することができる.(2)東西方向の運動量収支

においてイオン抗力は重要な役割を担う.また超高層大気スーパーローテーションにおいて



地球超高層大気のモデリング 107 

イオン抗力はその主な運動量源である.(3)赤道域における電子密度と中性大気の緯度構造

について観測とモデル結果の比較により全体的に良い一致が見られた.また ETWA生成機

構について新しい解釈を提案し，従来の磁力線に垂直な方向のイオン抗力だけでなく?磁力線

に平行方向のそれの重要性を指摘した.(4) (2)と(3)より赤道域における力学・熱力学にお

ける電離・中性大気相E作用を考える上で 3次元的なイオン抗力の分布とその結果生じる中

性風系を考慮に入れる必要がある.

今後このモデルを地磁気嵐に伴う全球規模の現象である大気重力波 (AtmosphericGravity 

Waves)，移動性電離圏擾乱(TravelingIonospheric Disturbances)，赤道域電離圏擾乱等の現

象に対して適用することもできる.大規模大気重力波は磁気圏起源のエネルギーや運動量を

低緯度側へ輸送するのに重要な役割を担う(例えば， Hocke and Schlegel， 1996).近年急速な

発達を遂げた大気光イメージング技術や GPS-TECの全球観測網等を用いて精力的に熱圏大

気や電離圏プラズマを観測しているが，そのような蓄積されつつあるデータと比較すること

も可能である.
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