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where g2 is an average of g2. The mean density of the planet is
defined as Sp . The surface gravity gs and characteristic interior
pressure Ptypical are
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Later on, Ptypical is shown to approximate PCMB (the pressure
at the CMB). If gs is given in S.I. units (m s−2) and Ptypical in
GPa, then
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For example, g⊕ (Earth’s gravity)x10 m s−2, x�g 1002 GPa
is near ��P 136,CMB GPa.

3. Density Profile

Based on the assumption of the gravity profile, the density
profile is
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Figure 2 compares it to the PREM density profile(Dziewonski
& Anderson 1981). Notice that g is always continuous in r, but ρ
may have discontinuities. The 1/r dependence approximates the
compression of mantle material with increasing depth, and the
relatively small core (CMF0.35) allows the core density to be
approximated as constant. Anywhere in the mantle,
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In particular, at the CMB,
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In reality, this exact relation becomes approximate:

x x ( )CMF CRF or CRF CMF . 132

For example, applying Equation (13) to Earth and
Kepler-93b(Ballard et al. 2014; Dressing et al. 2015) gives

1. For Earth, CMF�=0.325 and CRF ��
3480 km
6371 km

=0.546.

So CRF � �� 0.546 0.2982 2 , which is ∼9% smaller
than 0.325.

2. For Kepler-93b, numerical calculations in Zeng et al.
(2016) give CMFK93b=0.278 and CRF � 0.493K93b . So
CRFK93b

2 =0.243, which is ∼12% smaller than 0.278.

In reality, CRF2 tends to underestimate the CMF by ∼10%.
Nevertheless, it is a quick method to estimate the CMF from
the CRF and vice versa.
Earth-like rocky planets have CMF ∼0.3 and CRF ∼0.5.

Equation (13) can even be generalized to a rocky planet with a
volatile envelope when it is applied only to the solid portion of
that planet.

4. Pressure Profile

4.1. Pressure in the Mantle

Integrating Equation (5) with constant mantle gravity gives
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Figure 1. Profiles of the gravity (black) and density (red) of the approximation.

Figure 2. Black: PREM density profile. Red: approximation.
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The Astrophysical Journal, 837:164 (5pp), 2017 March 10 Zeng & Jacobsen黒：地球の密度分布．赤：簡略化モデル

中心からの距離 [地球半径  = 1]6.4 × 106 m

密
度

 [
]

10
3

kg
/m

3

地球マントルの密度分布を(1)のように近似する． 

  ̶ (1),  

,  (地球半径) 

また，コアの半径  とする．このとき， 

静水圧平衡の式   ̶ (2) 

質量保存の式  ̶ (3)  

と (1) を解くことで， 
コアマントル境界の圧力  を表す表式を求めよ． 
また，その式に各物理量の数値を代入し， 

 を見積もれ．(有効数字1桁)

ρ(r) ≃ ρ0 ⋅
R
r

ρ0 = 3 × 103 kg/m3 R = 6.4 × 106 m

Rc ≃ R/2

dp
dr

= − ρ
GMr

r2

dMr

dr
= 4πr2ρ

pCMB

pCMB
Zeng & Jacobsen (2017) Astrophys. J.

コアの質量は地球質量   
の  とする

6.0 × 1024 kg
30 %
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(1)を(3)に代入． 

  ( ) 

  から   まで積分すると，  

∴   ̶ (4) 

(4)と(1)を(2)に代入． 

  ( ) 

 から  まで積分すると，  

 より 

  ̶ (5)  数値を代入すると，

dMr

dr
= 4πρ0Rr r : Rc ∼ R

Rc r Mr(r) − Mr(Rc) = ∫
r

Rc

4πρ0Rrdr

Mr(r) = 2πρ0Rr2 + Mr(Rc)

dp
dr

= −
G
r2

(2πρ0Rr2 + Mr(Rc)) ⋅ ρ0
R
r

r : Rc ∼ R

R Rc p(Rc) − p(R) = − ∫
R

Rc

G
r2

(2πρ0Rr2 + Mr(Rc)) ⋅ ρ0
R
r

dr

p(R) ≃ 105 Pa ≪ p(Rc) ≡ pCMB

pCMB = 2Gρ0R(πρ0R ln 2 +
3Mr(Rc)

R2 ) pCMB ≃ 2 × 1011 Pa



球対称構造モデルの基礎方程式
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静水圧平衡の式   ̶ (1) 

質量保存の式   ̶ (2) 

状態方程式   ̶ (3) 

エネルギー輸送の式   ̶ (4) 

一般には  について (1)-(4)を解くが， 

固体天体については状態方程式が  と近似でき，(1)-(3) で方程式が閉じる． 

∵ マントル鉱物の体積膨張率  →  の温度変化での体積変化 

dp
dr

= − ρ
GMr

r2

dMr

dr
= 4πr2ρ

p = f(ρ, T )

dT
dr

= − min( ( dT
dr )

cond

, ( dT
dr )

rad

, ( dT
dr )

conv
)

Mr(r), p(r), ρ(r), T(r)

p ≃ f(ρ)

α =
1
V ( ∂V

∂T )
p

∼ 10−5 K−1 ∼ 103 K ∼ 1 %



惑星内部の熱輸送
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熱伝導 対流

惑星内部の熱は対流と熱伝導で輸送される 
物質境界は熱伝導が優勢な熱境界層となる

対流

輻射輸送

内部

大気

熱伝導熱境界層輻射輸送

熱伝導



輻射輸送
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任意の物質はその温度に応じて電磁波を放射して冷却 
電磁波を吸収した物質は加熱される

σSBT4

σSBT4

σSBT4

熱
の
伝
わ
る
方
向

低温

高温

シュテファン=ボルツマンの法則 
黒体からの電磁波の放射は以下の式で表せる 

 ̶ (1) 
 : 単位面積から単位時間に放射される全エネルギー 
 : 温度，  : シュテファン=ボルツマン定数 

  ̶ (2)

F = σSBT4

F

T σSB

σSB ≡
2π5k4

B

15ch3
≃ 5.67 × 10−8 W m−2 K−4



熱伝導
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輻射輸送・マクロな物質移動(対流)を伴わない熱の伝わり方 
格子振動の伝達，伝導電子(金属)や分子(流体)の移動

https://techtimes.dexerials.jp/electronics/heat-conduction/



熱伝導方程式
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熱伝導フラックス：   ̶ (1) 

熱伝導方程式：   ̶ (2) 

ここで，  : 熱伝導率，  : 比熱 (質量あたり) 

特に，  が空間的に一様である場合，   ̶ (3) と書ける 

ここで  は熱拡散率と呼ばれる

F = − kcond
∂T
∂x

ρcp
∂T
∂t

= −
∂F
∂x

kcond cp

kcond
∂T
∂t

= κ
∂2T
∂x2

κ ≡
kcond

ρcp

Δx

ΔAF(x) F(x + Δx)



熱伝導の時間スケール
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マントル(岩石)の熱拡散係数   ̶ (1) 

距離  と拡散時間  の関係は，   ̶ (2) 

i) マントルの厚み  →  (1000億年！) 

ii) 地球年齢  → 熱伝導する距離  

∴ 惑星サイズの物体は熱伝導ではほぼ冷却できない

κ ∼ 10−6 m2 s−1

l τ τ ∼
l2

κ

l ∼ 3 × 106 m τ ∼ 1011 year

τ ∼ 5 × 109 year l ∼ 105 m = 100 km



熱対流
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下が高温，上が低温 → 密度差(→浮力)によって不安定 
浮力による不安定化，熱伝導・粘性力による安定化の 
バランスで対流の有無が決まる 
対流の有無を判定する無次元量：レイリー数 

 = 浮力/(熱伝導・粘性)   ̶ (1)  

: 体積膨張率， : 密度， : 重力加速度， : 上端と下端の温度差 
: 上端と下端の距離， : 熱拡散係数， : 粘性係数 

対流不安定となる条件：  (レイリー条件)

Ra =
αρg(ΔT − ΔTad)d3

κη

α ρ g ΔT

d κ η

Ra ≳ 103

安定な温度構造

温度

高
度

周囲より低温 
→ 高密度 
→ 浮力が負

不安定な温度構造

温度

高
度

周囲より高温 
→ 低密度 
→ 浮力が正

断熱温度勾配

背景の温度構造



Credit: 計算流体力学研究所 https://www.youtube.com/watch?v=XalDYrX8csU

https://www.youtube.com/watch?v=XalDYrX8csU
https://www.youtube.com/watch?v=XalDYrX8csU


地球マントルは対流不安定
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長い時間スケール ( 年) では固体であるマントルも流体的に振る舞う 
: 体積膨張率，  : 密度，  : 重力加速度 

: 上端と下端の温度差，  : 上端と下端の距離， 
 : 熱拡散係数，  : 粘性係数 (※深さ依存性大) 

→  

> 103

α ∼ 3 × 10−5 K−1 ρ ∼ 5 × 103 kg ⋅ m−3 g ∼ 10 m ⋅ s−1

ΔT ∼ 3 × 103 K d ∼ 3 × 106 m

κ ∼ 1 × 10−6 m2 ⋅ s−1 η ∼ 1 × 1022 Pa ⋅ s

Ra =
αρgΔTd3

κη
∼ 107−8



地球内部の温度構造
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温度 [℃]

深
さ
 [k
m
]

内核

外核

マントル
ソリダス

温度

固体

液体

表面

http://eqseis.geosc.psu.edu/~cammon/HTML/Classes/IntroQuakes/Notes/earth_origin_lecture.html

熱境界層

熱境界層

対流層

対流層

熱境界層の温度構造： 
熱伝導でエネルギー輸送する温度勾配 

  ̶ (1) 

対流層の温度構造： 
対流運動によって断熱温度勾配 

  ̶ (2) (次ページ)

dT
dr

≃ (dT
dr )

cond
≡ −

Fint

kcond

dT
dr

≃ (dT
dr )

ad
= −

αgT
cp



断熱温度勾配の導出
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エントロピー変化   ̶ (1) 

一方，ギブズの自由エネルギー変化   ̶ (2) より， 

  ̶ (3)． 

∴   ̶ (4). (マクスウェルの関係式) 

(4)を(1)に代入して，   ̶ (5) 

最後に，体積膨張率   ̶ (6) を(5)に代入して， .  ̶ (7) 

∴   ̶ (8) →   ̶ (9)

dS = ( ∂S
∂T )

p
dT + (∂S

∂p )
T
dp =

cp

T
dT + (∂S

∂p )
T
dp

dG = d(U + pV − TS) = Vdp − SdT

S = − (∂G
∂T )

p
, V = (∂G

∂p )
T

( ∂S
∂p )

T
= − ( ∂

∂p ( ∂G
∂T )

p
)

T
= − ( ∂

∂T ( ∂G
∂p )

T
)

p
= − (∂V

∂T )
p

dS =
cp

T
dT − (∂V

∂T )
p
dp

α =
1
V ( ∂V

∂T )
p

dS =
cp

T
dT − αVdp

( ∂T
∂p )

S
=

αT
ρcp ( dT

dz )
ad

=
dp
dz ( ∂T

∂p )
S

= −
αgT
cp



熱境界層・対流層の温度勾配
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熱境界層：地殻+マントル上部 数  
, ,  

, より， 

 

対流層：熱境界層を除くマントル 
, , ,  より， 

100 km

Fint = 0.09 W ⋅ m−2 κ ≃ 1 × 10−6 m2 ⋅ s−1

ρ ≃ 3 × 103 kg ⋅ m−3 cp ≃ 1 × 103 J ⋅ kg−1 ⋅ K−1

( dT
dz )

cond
= −

Fint

kcond
≃ − 30 K ⋅ km−1

α = 3 × 10−5 K−1 g = 10 m ⋅ s−1 cp = 1000 J ⋅ kg−1 ⋅ K−1 T ≃ 2000 K

( dT
dz )

ad
=

dp
dz ( ∂T

∂p )
S

= −
αgT
cp

≃ 0.6 K ⋅ km−1



惑星の熱源：形成時の重力ポテンシャルエネルギー
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例として，月を形成した巨大衝突を想定 
質量  の天体1に，質量  の天体2が巨大衝突した場合， 
巨大衝突による温度変化  は， 

熱エネルギー = 重力ポテンシャルエネルギーより， ．  ̶ (1) 

ここで 集積後の天体半径  ，比熱  とする． 

(1)より，   ̶ (2)． 

→ 岩石の典型的なソリダス温度  を上回るため，地球は溶融状態で誕生 

逆に，小惑星同士 ( ) の天体衝突では集積時の温度上昇は小さい

M1 = 0.9 M⊕ M2 = 0.1 M⊕

ΔT

(M1 + M2)CpΔT =
GM1M2

R1+2

R1+2 = R⊕ Cp = 1000 J K−1 kg−1

ΔT =
GM1M2

R1+2(M1 + M2)Cp
≃ 5000 K

Tsol ≃ 1500 K

M ≪ 10−3M⊕



惑星の熱源：放射壊変熱
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Isotope News 　2014 年 11 月号　No.72736

気候が長期にわたって維持されているのであ
る2，3）。地球は，正に放射性元素のおかげで，
現在でも活動的な惑星でいられるのである。
　ちなみに，地球の年齢を決めることができた
のは，20 世紀に入り，やはり放射性元素の壊
変を利用した放射年代測定法が確立されたから
であった。すなわち，放射性元素は地球の進化
を議論する際，二重の意味でなくてはならない
存在なのである。

3．スノーボールアースイベント
　地球は少なくとも 3度にわたって全球凍結し
たことが知られている。それは，今から約 23
億年前，約 7億年前，約 6億 5,000 万年前のこ
とであり，スノーボールアース（全球凍結）イ
ベントと呼ばれている2）。これらの時期には，
赤道直下の陸地が氷に覆われていたことを示す
地質学的証拠が発見されている。地球は当時，
表面全体が厚い氷に覆われていたのである。
　全球凍結した地球は，数百万～数千万年にわ
たって，陸も海も全て氷で覆われる。年平均気
温は赤道から極に至るまで－40℃という超寒冷
気候となり，水は液体状態では存在できない。
液体の水がなければ，生命は生存することがで
きない。したがって，例えば光合成を行う真核
藻類が，どうやってスノーボールアースイベン
トを生き延びたのか，大きな謎となっている。
恐らくは，地熱の高い火山地域に形成された温
泉など，局所的に液体の水が存在する場所が 
あったに違いない，と考える研究者は多い。
　大変興味深いことに，全球凍結といっても，
海洋は表層 1,000 m 程度が凍結しただけで，深
層水は凍ってはいなかったと考えられている。
すなわち，氷の下には液体の水を湛えた“内部
海”が存在していたことになる（図 2）。なぜ全
球凍結下の地球に内部海が存在していたのか。
実は，これも内部熱源のおかげなのである。
　地球内部は高温状態にあるため，地表面との
間に大きな温度勾配が形成される。したがっ
て，温度の高い地球内部から地球表面に向かっ

存在することができる。
　ケルヴィン卿が地球の年齢を推定した当時，
放射性元素はまだ発見されていなかった。だか
ら，彼は内部熱源による加熱の効果を考慮せ
ず，単に熱伝導で地球が冷却した場合の計算を
行ったのである。しかし，放射性元素の発熱効
果を考慮すると，地球内部はなかなか冷却せ
ず，数十億年間にわたって高温状態が維持され
るという結果が得られる。
　惑星内部の温度が十分に高ければ，岩石は熔
融してマグマが発生する。すると，岩石に含ま
れていた水や二酸化炭素などがマグマに濃集し
て，火山ガスとして大気中に放出される。この
おかげで，地球では物質循環が生じ，温暖湿潤

表 1　地球の熱史に重要な放射性元素 1）

同位体 崩壊熱
（10－5 W／kg）

半減期
（億年）

濃度
（10－9 kg／kg）

238U
235U
232Th
40K

 9.46
56.9
 2.64
 2.92

 44.7
 7.04
140　
 12.5

 30.8
 0.22
124　
 36.9

図 1　 （a）放射性熱源による発熱率の時間変化，（b）熱
進化計算による地殻熱流量の時間変化 4）

惑星質量（M）が地球質量（ME）の 0.1～10倍の場合
について示す
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　大変興味深いことに，全球凍結といっても，
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ら，彼は内部熱源による加熱の効果を考慮せ
ず，単に熱伝導で地球が冷却した場合の計算を
行ったのである。しかし，放射性元素の発熱効
果を考慮すると，地球内部はなかなか冷却せ
ず，数十億年間にわたって高温状態が維持され
るという結果が得られる。
　惑星内部の温度が十分に高ければ，岩石は熔
融してマグマが発生する。すると，岩石に含ま
れていた水や二酸化炭素などがマグマに濃集し
て，火山ガスとして大気中に放出される。この
おかげで，地球では物質循環が生じ，温暖湿潤

表 1　地球の熱史に重要な放射性元素 1）

同位体 崩壊熱
（10－5 W／kg）

半減期
（億年）

濃度
（10－9 kg／kg）

238U
235U
232Th
40K

 9.46
56.9
 2.64
 2.92

 44.7
 7.04
140　
 12.5

 30.8
 0.22
124　
 36.9

図 1　 （a）放射性熱源による発熱率の時間変化，（b）熱
進化計算による地殻熱流量の時間変化 4）

惑星質量（M）が地球質量（ME）の 0.1～10倍の場合
について示す

(a) 発熱量 (b) 地殻熱流量(モデル計算) の時間進化 地球の熱史に重要な放射性元素

数十億年の熱史において放射壊変熱の寄与大 

現在の地球の地殻熱流量の半分程度が放射壊変熱由来

田近 (2014) Isotope News



地球の熱史

18

The Astrophysical Journal, 726:70 (18pp), 2011 January 10 Tachinami, Senshu, & Ida

(a) (b)

 0

 2000

 4000

 6000

 7000

 0  2000  4000  6000  7000

T
em

pe
ra

tu
re

 (K
)

Radius (km)

initial profile

1Gyr

5Gyr

2Gyr

10Gyr

 0.01

 0.1

 1

 0  2  4  6  8  10

F s
ur

f (
W

/m
2 )

time (Gyr)

present Earth

(c) (d)

 0

 1000

 2000

 3000

 3500

 0  2  4  6  8  10

R
ic

 (k
m

)

time (Gyr)

present Earth

 0.01

 0.1

 1

 0  2  4  6  8  10

F
C

M
B (

W
/m

2 )

time (Gyr)

Fcond

Figure 3. Time evolution of (a) the temperature profile, (b) the surface heat flux, (c) the inner core radius, and (d) the heat flux through the CMB for an Earth-mass
planet with ∆TCMB = 1000 K. (a) Time evolution of internal temperature distribution in the case of ∆TCMB = 1000 K with 1 M⊕. The planet radius is 6385 km and
the core radius is 3375 km. The surface heat flux declines to ∼0.08 Wm−2 and the inner core grows to 1200 km after 4.5 Gyr, which is nearly equal to the present
observed value of the inner core radius of the Earth. The core heat flux monotonically decreases with time, but its time derivative discontinuously changes at the
initiation of the inner core at around 2.2 Gyr. The solid curve represents the threshold flux (Fcond) to maintain dynamo activity in the outer core (Equation (17)).
(A color version of this figure is available in the online journal.)

dynamo action (conducted heat flux along the core adiabatic
thermal structure) as

Fcrit = kc

(
∂TCMB

∂r

)

S

= kc

ρgγG

Ks

TCMB. (17)

We define the lifetime of a magnetic field as a period during
which the core heat flux exceeds the threshold value.

3. NUMERICAL RESULTS

3.1. Thermal Evolution of the Earth

We now show the evolution of temperature distribution
calculated by the procedures in Section 2. Figure 3(a) shows the
evolution of thermal structure of an Earth-mass (M = 1 M⊕)
planet for the nominal case. Cooling of the mantle slows down
with time, because the decrease in temperature enhances mantle
viscosity (Equation (15)) and hence depresses the efficiency of
heat transfer in the mantle. This implies that the initial mantle
temperature distribution hardly affects the thermal evolution on
timescales longer than Gyr, as long as the initial temperature
is high enough (Stevenson et al. 1983). However, because the
core works as a heat bath for the mantle, the initial TCMB would
affect the thermal evolution of the mantle.

Figures 3(b)–(d) show the time evolution of the surface heat
flux (Fsurf), the heat flux across the CMB (FCMB), and the inner
core radius (Ric), respectively, in the nominal case. We adopt
∆TCMB = 1000 K. The inner core emerges at 2.2 Gyr. Its radius
reaches 1200 km at 4.5 Gyr, which agrees with the observed
value of the present Earth, as expected. With higher/lower

values of TCMB, the inner core radius at 4.5 Gyr is smaller/larger,
respectively. The growth rate decreases with time, because not
only the geometric effect but also the increase in the impurity
concentration in the outer core depress the melting point of
the outer core. After the emergence of the inner core, the heat
flux reduction slows because the inner core growth releases
gravitational energy and latent heat that work as internal heat
sources. The heat flux remains larger than the critical value given
by Equation (17), which is expressed by the dot-dashed line in
Figure 3(d), during the first 12 Gyr, and the lifetime of dynamo
activity is expected to be 12 Gyr for this nominal case.

Some paleomagnetism data suggest that the magnetic field
of the Earth has been enhanced to its present level of ∼2 Gyr
(e.g., Hale 1987). It might be due to formation of the inner core,
because nucleation of the inner core provides an additional heat
source. Paleomagnetism data may include large uncertainty. If
more detailed data are provided, they will constrain the condition
of generation of the intrinsic magnetic field.

Figures 4 and 5 show the results of two-layer convection. In
this calculation, we set the upper/lower-mantle boundary as a
barrier to convection. The other boundary conditions and the
model parameters are the same as those in the nominal case.
The mixing length is shorter in the entire region of the mantle,
and cooling is slower than in the one-layer case. As is shown
in Figure 4, if we adopt initial ∆TCMB = 1000 K, as in the case
of one-layer convection, the inner core cannot grow to 1200 km
because of the low heat transfer efficiency of layered convection,
and core temperature is somewhat higher than that obtained by
one-layer convection. We also carried out a calculation with
initial ∆TCMB = 800 K. Figure 5(a) shows the evolution of the

7
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温
度
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]

熱伝導・対流を考慮した地球内部の熱進化計算

Tachinami et al. (2011) Astrophys J.

惑星内部が対流熱輸送によって冷却 
熱境界層は厚く，温度勾配が緩やかに 
対流層は断熱温度勾配を保つ 

表面温度は別のメカニズム(大気の温室効果) 
で決まる
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地球磁場の起源：外核(液体鉄)の対流運動 
地球の冷却に伴い、外核が対流運動 → 磁場を生成 (ダイナモ磁場) 
核が十分冷えると固体の内核が形成し始める → 磁場を強める (組成対流) 
地磁気は約40億年間維持されていることが岩石(+鉱物)記録に残っている

Long Term Geomagnetic Field 361

Fig. 8 (A) Field strength and inner core growth (see Tarduno et al. 2006 for whole rock data summary, open
symbols). Solid line and shaded area are modern field value and typical 0–5 Myr variation, respectively. Solid
symbols are single silicate crystal paleointensity data (black, Smirnov et al. 2003; colored Tarduno et al. 2007,
2010). Small red and blue circles are from 3.2 Gyr plutons of the Kaapvaal Craton; large circles are means.
Dark green circle is mean pluton crystal value corrected for cooling rate assuming single domain theory.
Small yellow and light green circles are from dacites of the Kaapvaal Craton; large circles are means. Null
field value (box) at 3.9 Gyr is from hypothesis of Ozima et al. (2005). High and low power model results
predict present-day core-mantle boundary heat flow rates of 11 TW and 3 TW, respectively (Aubert et al.
2009). IC marks time of inner core nucleation in each model. (B) Inner core growth scenario following the
Aubert et al. (2009) low power model scenario

(Christensen and Tilgner 2004; Christensen and Aubert 2006; Olson and Christensen 2006)
in order to evaluate the changes in dynamo characteristics with external control parameters.
The increase of computer power still does not allow for extreme, more Earth-like parame-
ter regimes to be explored, and this situation is likely to remain for some time, owing to
the extreme challenges set, for example, by a decrease of 10 in the Ekman number. As the
geological evolution of the dynamo can be seen as an evolution of these external control pa-
rameters (mostly a variation in the Ekman number related to the decrease of Earth’s rotation
rate and a change in the flux Rayleigh number related to the evolution of the Earth’s core
thermodynamic state), it is interesting to review the results.

As the flux Rayleigh number is increased (Kutzner and Christensen 2002), numerical
dynamos transition from a stable, dipole dominated state to a reversing state, often blended
with a multipole-dominated state, though there are isolated cases (Wicht 2005; Olson 2007;
Driscoll and Olson 2009a) where the dynamo is reversing while multipoles do not domi-
nate, a regime which is thought to bear the best relevance for the Earth’s core. The lowest
frequency associated with reversing dynamos is that of the reversal frequency, which is usu-
ally of a few cycles per million years, in agreement with the geomagnetic field (Wicht 2005).
It was later recognized (Christensen and Aubert 2006) that a better parameter to locate the
transition between stable and reversing numerical dynamos is a Rossby number, linked to
the local inertia present in the system. In the dipole-dominated regime, the time average,

時間 [10億年前単位]

双
極
子
磁
場
の
強
さ
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2  
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2 ] 現在の強度

データ点：古地磁気記録 
赤線・青線：モデル計算 (ICは内核形成時期)

Aubert et al (2010)
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若くまだ”熱い”巨大ガス惑星は，(軌道半径が大きければ)直接撮像できるほど明るい 
理論的には，誕生直後は現在の1.5-2倍程度の惑星半径となる (∵ 状態方程式が温度依存) ↔ 岩石惑星

すばる望遠鏡で直接撮像された系外惑星候補 GJ758b (Image credit: 国立天文台)木星・土星の惑星半径の進化 (Fortney et al. 2011 Astrophys. J.)
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大きいコアサイズ 
コアとエンベロープの境界は不明瞭かもしれない

Junoの重力場測定を反映した内部構造モデル

Wahl et al. (2017) GRL; Helled (2019) Oxford Research Encyclopedia of Planetary Science

Page 10 of 28
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print out a single article for personal use (for details see Privacy Policy and Legal Notice).
Subscriber: Tokyo Institute of Technology; date: 06 June 2021

setups: (a) the number of layers, (b) the composition and distribution of heavy elements, (c) 

the heat transport mechanism, (d) the transition pressure of hydrogen metallization, and (e) 

the rotation period and the dynamical contribution of winds (e.g., differential rotation).

Typically, the interiors of Jupiter and Saturn are modeled assuming the existence of a distinct 

heavy-element core which is surrounded by an inner envelope of metallic hydrogen and an 

outer envelope of molecular hydrogen. Due to the indication of helium rain in the planets, the 

inner and outer envelopes are set to be helium-rich and helium-poor, respectively. For the 

heavy elements distribution there are two common assumptions. In the first, they are assumed 

to be homogeneously mixed within the two envelopes. Then, if Z  and Z  represent the 

heavy element mass fraction in the inner and outer envelopes, respectively, for this case Z  = 

Z . In the second case, the heavy element enrichment is assumed to be higher at the 

metallic region (inner envelope) (i.e., Z  > Z ).

Figure 3. Sketches of the internal structures of Jupiter and Saturn as inferred from structure 

models. For each planet, two possible structures are shown: one consisting of distinct layers 

and one with a gradual distribution of heavy elements. Schematic representation of the 

interiors of Jupiter and Saturn. The core masses of Jupiter and Saturn are not well 

constrained; for Saturn, the inhomogeneous region could extend down all the way to the 

FHQWHU��UHVXOWLQJ�LQ�Dފ�KHOLXP�FRUHދ�

In both of these cases, the heavy elements are taken to be homogeneously distributed, 

suggesting a homogenous composition, at least within one part of the envelope. The location 

ZKHUH�WKH�HQYHORSH�LV�GLYLGHG�LQWR�D�KHOLXP�SRRUށKHOLXP�ULFK�UHJLRQ�FRUUHVSRQGV�WR�WKH�
pressure in which helium becomes immiscible in hydrogen. For simplicity, for the models with 

Z  ࣷ Z  the location of the heavy element discontinuity is assumed to occur at the same 

location.

in out
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in out

in out

従来のモデル 
コンパクトなコア

新しいモデル 
不明瞭なコア
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対流エンベロープ

大気 ( < 1 bar)

コア
不明瞭なコア？

対流

輻射輸送

従来モデル 新しいモデル
A&A 540, A20 (2012)

Jupiter Saturn

11500-42000K19000-30000K

165K 135K

Rocks+Ices

0-0.5M 10-21M

8-12 Z 11-25Z�
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�

2-4 Z 2-8 Z�

Fig. 2. Schematic representation of the interiors of Jupiter and Saturn, according to the present study, and of layered convection, with the resulting
compositional and thermal radial profiles. The abundance of metals is constant within the well mixed convective cells of size l, and undergoes a
steep variation within the diffusive interfaces of thermal size δT (gray regions). Thanks to this steep gradient, these interfaces are stable against
convection and energy and matter are transported therein by diffusive processes. Because the size of these layers is very small compared with the
size of the planet, the mean thermal and compositional gradients (〈∇T 〉 and 〈∇µ〉) can be used in good approximation to infer the planet’s overall
structure.

In a laboratory or a numerical experiment, the efficiency of
the convection is characterized by the thermal Nusselt number,

NuT ≡
Ftot − Fad

d

Fd − Fad
d

, (7)

where by definition the total intrinsic flux (Ftot), the flux trans-
ported by diffusive processes (Fd), and the diffusive flux that
would be present in a completely adiabatic zone (Fad

d ) are given
by (Cox & Giuli 1968; Hansen & Kawaler 1994)



Ftot
Fd
Fad

d


 ≡ κT

ρ cPT
HP



∇d
∇T
∇ad


 , (8)

where cP is the heat capacity at constant pressure. It is found
that, for high Rayleigh numbers, the Nusselt number follows a
law of the type

NuT = CL Raa
$, (9)

where Ra$ is a modified Rayleigh number3, which is the ratio
of the strength of the thermal forcing to the one of the radiative
losses

Ra$ ≡
αT gH3

P

κ2T
α4 (∇T − ∇ad) =

(
N2

T l4/κ2T

)
. (10)

Here, g is the local gravity acceleration, and NT the
Brunt-Väisälä frequency.

As convection at very high Rayleigh numbers is difficult
to study either experimentally or computationally, it is diffi-
cult to give precise values for a and CL. For the bounded
Rayleigh-Bénard problem, theoretical models suggest that the
exponent of the convective flux law, a, could be equal to one
third (Garaud et al. 2010)4. However, experiments done by

3 Indeed, in the astrophysical context, it is convenient to use Ra$ =
Pr × Ra, where Ra is the usual Rayleigh number.
4 Although the simulations presented by Rosenblum et al. (2011) seem
to support exponent values lower than 1/3, suggesting that interfaces act
as impermeable boundaries, it should be noticed that the height of the
layers present in their simulations is small compared to a pressure scale
height. Their conclusion may thus not be valid for thicker layers.

Krishnamurti (1995) tend to show that this exponent could be
lower, and as low as a = 0.2. On the other hand, for ho-
mogeneous Rayleigh-Bénard convection (without boundaries),
Garaud et al. (2010) show that the regime predicted by the mix-
ing length theory, i.e. NuT = Ra1/2

$ (CL = 1, a = 1/2; see
Appendix A), is recovered. In the following, we thus consider
0.2 ! a ! 0.5 and CL = 1.

Equation (9) is sufficient to calculate the flux transported
by convection once the super adiabaticity is known. To com-
pute this, however, we must first define a quantity that can be
computed a priori from the local thermodynamical properties of
the medium and the total internal energy flux to be transported.
Following Hansen & Kawaler (1994), this convective forcing can
be defined by

Φ ≡ NuT × Ra$. (11)

Introducing εd ≡ ∇d − ∇ad, we rewrite Eq. (11) as Φ ≡ Φ0 α4 εd
where

Φ0 ≡


αTgH3

P

κ2T


 · (12)

It is clear from Eq. (11) thatΦ0 is a local constant of the medium,
which characterizes its ability to transport energy by convection,
independently of the mixing length or of the flux to be trans-
ported (∝εd).

Then, from Eqs. (9) and (11), one sees that in a region where
convection remains efficient enough,

Φ = NuT × Ra$ = CL Ra1+a
$ ⇒ Ra$ =

(
Φ

CL

)1/(1+a)

, (13)

which yields the super adiabaticity,

εT ≡ ∇T − ∇ad =

(
εd

NuT

)
=

(
εd

CLΦ
a
0 α

4 a

)1/(1+a)

. (14)

The range of super adiabaticity in the convective layers implied
by this equation for the various possible exponents a is shown
in Fig. 3 (pale red area). As seen, the uncertainty on a leads to a
large dispersion on this super adiabaticity. In this high convective

A20, page 4 of 13

Leconte & Chabrier (2012) Asttron. Astrophys.

薄い対流層と拡散層が折り重なっている内部構造モデル

分化も混合もしない中途半端な構造はいかに維持されるのか？ 
対流不安定な温度構造 + 安定な組成構造 → 二重拡散対流？ (例：雪解け水の流れ込む海水) 
理論的には，層構造の厚さは最小で ！ (Kurokawa & Inutsuka 2015, Astrophys. J.)∼ 10−1 − 101 m



https://youtu.be/cNbMZTCH3S8

https://www.youtube.com/watch?v=cNbMZTCH3S8
https://youtu.be/cNbMZTCH3S8
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3つの熱輸送メカニズム：輻射輸送・熱伝導・対流 

対流発生の条件：レイリー数  (浮力が粘性力に打ち勝つ) 

固体惑星の内部：熱境界層(熱伝導) + 対流層 
惑星の熱源：集積時の熱 + 放射壊変熱 
惑星の冷却 → ダイナモ磁場 
巨大ガス惑星の冷却 → 天体サイズの収縮

Ra ≫ ∼ 103
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1. シュテファン=ボルツマンの法則に従い，地球表面から単位時間に放射される電磁波
(赤外線)のエネルギー [W] を見積もれ (有効数字1桁)．地球の平均気温は15℃とす
る．地球の半径  を用いること． 

2. 地球を構成している物質の比熱を ，平均的温度を 

 とする時，地球の全熱エネルギー [J]を見積もれ (有効数字1桁)．地
球の半径  を用いること． 

3. 1の電磁波が全て地球の冷却に寄与するとした場合，地球が冷却しきるのにかかる時
間を見積もれ (有効数字1桁)．また，計算した冷却時間を地球の年齢 45 億年と比較
し，「現在でも地球内部はまだ暖かい」ことと整合的な結果となっているか，なっ
ていない場合はなぜか考察せよ．

R⊕ = 6.4 × 106 m

cp = 1.0 × 103 J ⋅ kg−1 ⋅ K−1

Tav = 2.0 × 103 K
M⊕ = 6.0 × 1024 kg


