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レポート課題 (6/3 17時締切)
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地球の地殻中には の炭酸塩岩が含まれていると見積もられている．この炭酸塩は原
始地球において大気中の二酸化炭素 CO2 が固定されたものである．炭酸塩岩をすべて炭酸カル
シウム CaCO3 であると近似する時，原始地球の大気圧を見積もれ (有効数字1桁)．

3.6 × 1020 kg

の CaCO3 うち，44/100 が CO2 である．原始地球大気が CO2 のみを含むとすると， 3.6 × 1020 kg

p =
Matm

4πR2
g =

3.6 × 1020 × 44/100
4 × 3.1 × (6.4 × 106)2

× 9.8 ≃ 3 × 106 Pa



宇宙空間に流出する惑星大気
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真空紫外線で撮像された地球 (100-200 nm) 

地球を取り囲んで広がる水素が
太陽光 (Lyman-α) を散乱

海水起源の水素が流出(大気散逸)している

Rairden et al. (1986)



大気散逸過程
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熱的散逸:  
熱力学平衡にある大気成分が熱エネルギーによって散逸 
•ジーンズ散逸 
•流体力学的散逸 

非熱的散逸:  
個々の粒子が光化学反応や太陽風との相互作用などで加速 (≠熱力学平衡) 
•光化学的散逸 (光解離，解離性再結合など) 
•スパッタリング …etc 

天体衝突剥ぎ取り

太陽放射・太陽風

小惑星・彗星衝突



熱的散逸
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ジーンズ散逸

流体力学的散逸

Catling & Kasting (2017)

外気圏界面粒子の速度分布関数 (マクスウェル分布)

速さ [km s-1]
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ジーンズ散逸：少量の粒子が脱出速度を超えて散逸 
流体力学的散逸：大部分の粒子が脱出速度を超えて散逸



熱的散逸
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外気圏に存在する水素原子の運動速度,
1

2
mv2 =

3

2
kT

m: 質量 1.67×10-27 kg 
v: 平均速度 
k: ボルツマン定数 1.38×10-23 J K-1 
T: 外気圏の温度 ~1000 K

v ' 5 km s�1

一方、地球からの脱出速度は
vesc = 11.2 km s�1

現在の地球大気からの熱的散逸 = ジーンズ散逸
 に達すると流体力学的散逸T ≃ 5000 K

ジーンズ散逸

流体力学的散逸

Catling & Kasting (2017)



上層大気には 太陽UVによって電離したhot (fast) H+ イオンが存在 

The polar wind ポーラーウインド:  

磁極からのイオン流出 

Charge exchange (H-H+) 電荷交換:  
Hot H+ イオンが中性原子と電荷交換 
高速の中性原子となって流出 

現在の地球における水素散逸への寄与は 
60-90% 電荷交換, 10-40% ジーンズ散逸, and 10-15% polar wind

非熱的散逸
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地球大気の温度構造

8

46 第 4章 惑星大気

図 4-3．地球大気の温度構造。岩波書店『比較惑星学』より転載。
図 4-3に地球大気の温度構造を示す。対流圏は高度とともに温度が下がり、熱圏は高度と
ともに温度が上がる。成層圏と中間圏はまとめて中層大気と呼ばれる。この区分は多くの惑
星大気に共通する。地球大気の場合、オゾン層が存在するという特有の事情により、中層大
気に温度のピークがあり、中層大気が成層圏と中間圏に区分される。大気の各層が異なる温
度分布を持つ要因は、それぞれ重要となる熱輸送過程が異なるためである。

下層大気 (対流圏)：太陽放射を吸収した地面の赤外放射や熱伝導によって、地面付近の大
気は加熱される。加熱されて低密度になった空気が上昇することにより、大気の下層に対流層
が発達する。対流層では赤外放射と対流熱輸送によってエネルギーが上向きに運ばれる。対
流が発達した時、平均的な温度勾配は断熱温度勾配になる。
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ここで、(∂T/∂p)sは断熱圧縮・膨張による温度変化であり、理想気体の場合、
(

∂T

∂p

)

s
=

µ

ρcp
, (4.6)

となる。ここで、µは大気の平均分子量、cpは低圧モル比熱である。地球大気におけるH2O
のように、大気中で凝結する成分が含まれている場合、凝結の潜熱の効果のために (∂T/∂p)s

(3) The mesosphere extends from the stratopause to the
mesopause at ~ 85 km altitude, where the air pressure is
about 1–0.1 Pa (0.01–0.001 mbar)
(4) The thermosphere goes from the mesopause to the
thermopause at about ~ 250–500 km depending on vary-
ing ultraviolet from the Sun. Above the thermopause, the
atmosphere becomes isothermal.
(5) The exosphere lies above the thermopause and joins
interplanetary space. Unlike the other layers that are
defined by the temperature profile, the exosphere is where
collisions between molecules are so infrequent that they
can usually be neglected. The exobase is the bottom of the
exosphere and nearly coincides with the thermopause.

The terminology developed for Earth’s lower atmos-
phere depends upon the presence of the ozone layer in the
stratosphere. Ozone absorbs ultraviolet (UV) sunlight,
which causes temperature to increase with height above
the troposphere and defines the stratosphere. Other planets,
such as Mars, do not have UV absorbers to induce a strato-
sphere, so the geocentric nomenclature for atmospheric
layers breaks down (Fig. 1.2). However, we generally find
analogs in other planetary atmospheres for a troposphere,
mesosphere, thermosphere, and exosphere. On Titan and
the giant planets, absorbers of shortwave sunlight (UV,
visible, and near-infrared) produce stratospheres.

Convection is the key process in tropospheres. On
Earth, radiation heats the surface, so air is warmed near

the ground and lifted upwards by buoyancy. Conse-
quently, air parcels convect to places of lower pressure
where they expand and cool. The net effect of lofted
parcels that cool, and sinking ones that warm, is to main-
tain an annual average temperature decrease from Earth’s
warm surface to the cold upper troposphere of about
6 K km–1 when globally averaged (see Sec. 1.1.3).

Earth’s troposphere contains ~ 80% of the mass of the
atmosphere and this mass, along with the composition of
the air, renders the troposphere fairly opaque to thermal-
infrared (IR) radiation emanating from the planet’s surface.
In general, somewhat below the tropopause, atmospheres
become semi-transparent to thermal-IR radiation. Conse-
quently, transfer of energy by radiation in the upper tropo-
sphere replaces convection as the means of upward energy
transfer at a radiative–convective boundary. Efficient
emission of thermal-IR radiation to space accounts for
the temperature minimum at the tropopauses of many
planetary atmospheres, which occurs above the radiative–
convective boundary for atmospheres with stratospheres.

For planets with thick atmospheres, the tropopause
temperature minimum occurs where the air has thinned to
roughly ~ 0.1 bar pressure (Fig. 1.2). Remarkably, this
rule applies to Earth, Titan, Jupiter, Saturn, Uranus, and
Neptune, and the mid-to-high latitudes of Venus
(Tellmann et al., 2009), despite vast differences in
atmospheric composition. This commonality occurs
because the broadband opaqueness to thermal-IR in upper
tropospheres is pressure-dependent with similar scaling –

varying approximately with the square of the pressure –

despite the differences in atmospheric composition. Since
all these atmospheres have strong and roughly similar
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Figure 1.1 The nomenclature for vertical regions of the Earth’s
atmosphere, shown schematically.

Figure 1.2 Thermal structure of the atmospheres of various
planets of the Solar System. The dashed line at 0.1 allows you to
see the feature of a common tropopause near ~0.1 bar for the
thick atmospheres, despite the differences in atmospheric com-
position. See Robinson and Catling (2014) for sources of data.

4
The Structure of Planetary Atmospheres
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Catling & Kasting (2017) 
Atmospheric Evolution on 
Inhabited and Lifeless worlds

松井他編 (1996) 
『地球惑星科学入門』

温度に着目：対流圏，成層圏，中間圏，熱圏 
化学組成に着目：均質圏，不均質圏

雲・降雨

オゾン層

オーロラ



熱圏の化学組成分布
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4.2. 大気の化学構造 49

による混合であるため、最終的な平衡状態は化学組成が zに依存しないよく混合した状態で
ある。
気体分子の平均自由行程が大きいほど分子拡散は早く進むため、分子拡散のフラックスは
密度に反比例する。そのため、ある高度以上では乱流拡散より分子拡散が卓越する。地球大
気の場合、この均質圏界面の高度は 100 km程度であり、これより上空では組成成層が生じ
る (図 4-7)。また、地球大気中のH2Oのように凝結成分が存在する場合、均質圏においても
凝結成分の存在度は高度によって異なる。

図 4-7．地球大気の鉛直組成分布。左右のグラフはそれぞれ太陽活動が不活発な時と活発な時
に対応。岩波書店『比較惑星学』より転載。

4.2.2 光化学反応
一般に惑星大気は化学平衡にはない。地球の場合、生物の活動が平衡から離れた分子をつ
くり出すことが、地球大気の化学組成を決める一因となっている。しかし、生物の活動がな
くても、光化学反応によって大気は非平衡な組成となる。地球大気中のオゾン (図 4-1)は、光
化学反応による非平衡組成の一例である (図 4-8)。高度 20 kmより上空で、242 nm以下の波
長の紫外線を吸収して酸素分子が光解離し、酸素原子になる。この酸素原子が酸素分子と結
合することで、オゾンが生成される。同時に、320 nm以下の波長の紫外線を吸収することに
よる分解反応も起きている。

太陽活動不活発 太陽活動活発
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図 4-3．地球大気の温度構造。岩波書店『比較惑星学』より転載。
図 4-3に地球大気の温度構造を示す。対流圏は高度とともに温度が下がり、熱圏は高度と
ともに温度が上がる。成層圏と中間圏はまとめて中層大気と呼ばれる。この区分は多くの惑
星大気に共通する。地球大気の場合、オゾン層が存在するという特有の事情により、中層大
気に温度のピークがあり、中層大気が成層圏と中間圏に区分される。大気の各層が異なる温
度分布を持つ要因は、それぞれ重要となる熱輸送過程が異なるためである。

下層大気 (対流圏)：太陽放射を吸収した地面の赤外放射や熱伝導によって、地面付近の大
気は加熱される。加熱されて低密度になった空気が上昇することにより、大気の下層に対流層
が発達する。対流層では赤外放射と対流熱輸送によってエネルギーが上向きに運ばれる。対
流が発達した時、平均的な温度勾配は断熱温度勾配になる。
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となる。ここで、µは大気の平均分子量、cpは低圧モル比熱である。地球大気におけるH2O
のように、大気中で凝結する成分が含まれている場合、凝結の潜熱の効果のために (∂T/∂p)s

不均質圏では上空ほど軽い分子に富む 

それぞれの分子の質量に応じた 
スケールハイトで分布： 

,  は各分子を表すHi =
kBT
mig

i



コールドトラップと拡散律速散逸
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簡略化した地球大気の温度構造と水蒸気の混合比

ratio of 4 ppmv. The stratospheric H2O mixing ratio is
then assumed to be a constant 4 ppmv above this height.
Again, this is an empirical approach that is not likely to be
valid for any atmosphere other than that of modern Earth.
For other types of atmospheres, we follow the approach
illustrated in Figure A.1. Consider an atmosphere with a
surface temperature of 288 K, a moist adiabatic lapse rate,
and an isothermal stratosphere with a temperature of 200 K
(Fig. A.1(a)). Assume, for simplicity, that the tropo-
sphere is fully saturated (RH = 1). Define the saturation
mixing ratio of water vapor as f sat H2Oð Þ ¼ psat Tð Þ=p zð Þ,

where psat(T) is the saturation vapor pressure at tempera-
ture T(z) and p(z) is the ambient pressure at height z.
Then, fsat(H2O) goes through a minimum near the
top of the troposphere, as shown in Fig. A.1(b).
Below that height fsat decreases with altitude because of
the steep decrease in temperature; above it, psat(T)
becomes constant (because T(z) is constant), so the ratio
psat Tð Þ=p zð Þ must increase with altitude. The cold trap
occurs where fsat(H2O) reaches its minimum value. In the
model, the H2O mixing ratio f(H2O) is held constant
above this level, as shown in the figure.

Figure A.1

A.3 Treatment of Water Vapor
453
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水蒸気が凝結・降雨することで、水素散逸率は小さく抑えられている (コールドトラップ) 
地球からの水素散逸率は高層大気への水素の輸送が律速 (拡散律速散逸)

Catling & Kasting (2017)



拡散律速散逸
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Catling & Kasting (2017)

コールドトラップに達した水素が 
混合比ほぼ一定で上空へ 

最終的に解離して大気散逸



コールドトラップの破れ
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地表温度が高い(e.g., 恒星に近い) → 地表付近のH2O混合比大 →  小 → 上空のH2O混合比大 
地球ではコールドトラップが水の散逸を抑制 ↔ 金星では散逸

−dT/dz

altitudes, reaching values >150 km for surface tempera-
tures above 400 K. The reason, as explained originally
by Ingersoll (1969), is because of the large amount of
latent heat released when water vapor condenses. At high
surface temperatures, the atmosphere becomes water-
dominated, and so the tropospheric P–T profile approaches
the saturation vapor pressure profile given by the Clausius–
Clapeyron equation (1.49). The lapse rate in this water-
dominated regime can be derived from the differential form
of this eq. (1.48). If, for clarity, we replace the meteorolo-
gists’ symbol for saturation vapor pressure, es, with the
symbol we have been using in this chapter, Pv, eq. (1.48)
becomes

dPv

dT
¼ lcPv

RcT2 (13.19)

Inverting this equation and using the barometric law and
the perfect gas law gives

dT
dz

¼ ρg
dT
dPv

¼ RcT2ρg
lcPv

¼ gT
lc

(13.20)

The latent heat of condensation, lc ffi 2.5#106 J kg–1, so
at 288 K the predicted lapse rate from eq. (13.20) is

~1.1 K km–1. By comparison, the dry adiabatic lapse rate
for Earth’s present atmosphere is: Γdry ¼ g=cp ffi
10 K km–1. The moist adiabatic lapse rate for a water-
dominated atmosphere is clearly very much smaller, so the
troposphere must extend to very high altitudes before the
temperature drops to the assumed stratospheric tempera-
ture (Tstrat) of 200 K. One could argue that it is artificial to
keep Tstrat fixed during such a calculation. However, by
analogy to the gray atmosphere solution, as the tropopause
moves higher and higher, Tstrat should approach the skin
temperature of the planet, which is given by eq. (2.97) as

Tskin ¼ Teff =21=4, where Teff is the effective radiating tem-
perature. Thus, Tstrat varies only as the fourth root of the
outgoing infrared flux. As the stratosphere becomes higher
and thinner it emits less radiation, and so any deviations in
Tstrat make little difference to the overall planetary radi-
ation balance (Kasting, 1988).

The assumption that an upper stratosphere approaches
the skin temperature has been challenged. Leconte
et al. (2013) point out (following Pierrehumbert, 2010,
p. 289 ff.) that the temperature at low optical depths in a
non-gray atmosphere can be much lower than the gray

A
lti

tu
de

Isothermal

Isothermal

Figure 13.12 Schematic vertical temperature profiles for moist (a)
and runaway (b) atmospheres. (From Kasting (1988). Reproduced
with permission from Elsevier. Copyright 1988.)
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Figure 13.13 Vertical profiles of temperature (a) and water vapor
mixing ratio (b) for atmospheres with different surface tempera-
tures, Ts. A 1-bar N2/O2 background atmosphere is assumed.
(From Kasting, (1988). Reproduced with permission from Elsevier.
Copyright 1988.)
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ation balance (Kasting, 1988).

The assumption that an upper stratosphere approaches
the skin temperature has been challenged. Leconte
et al. (2013) point out (following Pierrehumbert, 2010,
p. 289 ff.) that the temperature at low optical depths in a
non-gray atmosphere can be much lower than the gray
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Figure 13.12 Schematic vertical temperature profiles for moist (a)
and runaway (b) atmospheres. (From Kasting (1988). Reproduced
with permission from Elsevier. Copyright 1988.)
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Figure 13.13 Vertical profiles of temperature (a) and water vapor
mixing ratio (b) for atmospheres with different surface tempera-
tures, Ts. A 1-bar N2/O2 background atmosphere is assumed.
(From Kasting, (1988). Reproduced with permission from Elsevier.
Copyright 1988.)
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磁場を持たない惑星：金星, 火星

電離圏プラズマ圧 (or 誘導磁気圧) 
= 太陽風動圧

13

磁場のある惑星 磁場のない惑星

磁気圧 = 太陽風動圧

磁場を持たない惑星では大気上層の電離圏と太陽風の間の 
電離圏界面(Ionopause)が地上から数100 kmに位置する 
太陽風による大気散逸を引き起こす



太陽風-電離圏界面：アイオノポーズ

62 第 5章 惑星磁気圏

他の巨大惑星の磁気圏もそれぞれ個性的な特徴を持つ。土星の磁気圏は木星と同様に、磁
気圧に加えてプラズマ圧の寄与が働いている。対して、天王星の磁気圏は地球と同様に、磁
気圧が支配的である。また、天王星の磁軸は、ほぼ軌道公転面まで傾いた自転軸から、さら
に 60度程度傾いている。

5.2.2 金星・火星大気と太陽風の相互作用
磁場を持たない天体と太陽風の相互作用については、次の 3つのタイプの相互作用が考え
られる。第 1に、その天体が電離層を持ち、プラズマの圧力によって太陽風の動圧を支えて
いる場合、第 2に、太陽風によって電離層に磁場が誘導され、その磁気圧によって太陽風の
動圧を支えている場合、第 3に、太陽風が直接その天体にぶつかる場合である。磁場を持た
ず大気を持つ金星は第 1の場合に該当する。火星は第 1もしくは第 2の場合にあると考えら
れている。磁場と大気を持たない地球の月などは第 3の場合に該当する。

図 5-6．パイオニアヴィーナスオービターが観測した金星電離層高度での磁場強度と電子密
度。(左) 太陽風の動圧が低い場合。(b) 太陽風の動圧が高い場合。岩波書店『比較惑星学』よ
り転載。

金星大気は電離層のプラズマの圧力によって太陽風の動圧を支えていることが、探査機によ
る観測によってわかっている (図 5-6)。太陽風と電離層の境界をアイオノポーズ (ionopause)
とよぶ。太陽風の動圧に応じて、アイオノポーズの高度は上下するが、典型的には約 300-400
km程度であり、地球の磁気圏界面 (約 11地球半径)と比較するとはるかに惑星近傍まで太陽
風が侵入している (図 5-7)。

46 第 4章 惑星大気

図 4-3．地球大気の温度構造。岩波書店『比較惑星学』より転載。
図 4-3に地球大気の温度構造を示す。対流圏は高度とともに温度が下がり、熱圏は高度と
ともに温度が上がる。成層圏と中間圏はまとめて中層大気と呼ばれる。この区分は多くの惑
星大気に共通する。地球大気の場合、オゾン層が存在するという特有の事情により、中層大
気に温度のピークがあり、中層大気が成層圏と中間圏に区分される。大気の各層が異なる温
度分布を持つ要因は、それぞれ重要となる熱輸送過程が異なるためである。

下層大気 (対流圏)：太陽放射を吸収した地面の赤外放射や熱伝導によって、地面付近の大
気は加熱される。加熱されて低密度になった空気が上昇することにより、大気の下層に対流層
が発達する。対流層では赤外放射と対流熱輸送によってエネルギーが上向きに運ばれる。対
流が発達した時、平均的な温度勾配は断熱温度勾配になる。

dT

dz
=

dp

dz

(
∂T

∂p

)

s
= −ρg

(
∂T

∂p

)

s
. (4.5)

ここで、(∂T/∂p)sは断熱圧縮・膨張による温度変化であり、理想気体の場合、
(

∂T

∂p

)

s
=

µ

ρcp
, (4.6)

となる。ここで、µは大気の平均分子量、cpは低圧モル比熱である。地球大気におけるH2O
のように、大気中で凝結する成分が含まれている場合、凝結の潜熱の効果のために (∂T/∂p)s

金星電離層の磁場強度と電子密度,  (左) 太陽風動圧低 (右) 太陽風動圧大
14
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太陽風が高層大気と相互作用 
→ 重い元素も大気散逸 

イオンピックアップ:  
上層大気中のイオンが太陽風磁場に
よって流出 

スパッタリング:  
ピックアップイオンによって中性粒
子が叩き出される 

電離圏イオン流出: 
電離した大気の一部が流体的に散逸

寺田 (2014) J. Plasma Fusion Res. 

0.2金星半径以内では，惑星本体の曲率に沿う形になってい

る．図６（b）（c）は電離圏界面近傍のプラズマの流線を示
す．図６（b）は尾部側の斜め上から見下ろした図，図６（c）
は尾部側から見た図である．電離圏界面近傍のプラズマ，

すなわち，太陽風起源プラズマと電離圏プラズマが相互作

用する領域に在るプラズマは，主に極域経由で夜側に輸送

される．この極域経由の輸送が卓越する理由は，磁力線に

垂直な領域で，太陽風からの運動量輸送が効率的に行われ

るためと考えられる．極域経由で夜側に輸送されたプラズ

マの流線は，反太陽直下点で収束し，その後，高度を下げ

つつ東西方向に発散する．この高度を下げるときに，磁場

を伴って移動するため，磁力線は図６（a）（d）にあるよう
に，惑星近傍で惑星本体の曲率に沿う形で分布することに

なる．図６（b）（c）の流線は，赤道面で高度を下げつつ東西
に分かれた後，南北に向きを変え，４つの大きな渦を形成

しながら，今度は高度を上げて尾部方向に流出していく．

磁場もこのプラズマの運動に伴って運ばれるので，赤道面

で惑星本体の曲率に沿う形で分布した磁場は，南北方向に

運ばれた後，高度を上げて尾部方向に運ばれる（しかしな

がら，全ての磁場がこの対流に乗るのではなく，一部の磁

場は夜側電離圏の下部に蓄積する［１７］）．したがって，一

見どこに行くかわからなかった図５のプラズモイドの磁力
線は，紙面垂直方向に輸送された後，尾部方向に運ばれる，

もしくは夜側電離圏下部に蓄積すると考えられる．なお紙

面の都合上，赤道面内の磁力線の図を示すに留めるが，太

陽風動圧が高いときの尾部の磁力線構造（図６（e））や対流
は，さらに狭い領域に閉じ込められた形をとる．

本節では，非磁化惑星の磁気圏－電離圏系における対流

を論じた．非磁化惑星が局所的な磁気異常をもつ場合は，

ミニ磁気圏－電離圏系の対流（磁力線の根が惑星側に根ざ

しているもの（図４））の上に，誘導磁気圏－電離圏系の対
流（磁力線の根が惑星側に根ざしていないもの（図５，６））
が重なった対流が駆動されると考えられる．局所的な磁気

異常をもつ場合は，様々な型の磁気リコネクションが考え

られるため，実際にはもっと複雑な対流が形成される可能

性もある．図７に，局所的な磁気異常をもつ非磁化惑星
（火星）において可能な磁気リコネクションの様々な型を

示す［１８］．MGS衛星の高度 400 kmにおける観測では，特

に（a）の型の磁気リコネクションに伴うホール磁場構造が，

多数同定されている．図６はMHDシミュレーションから
得られた結果であり，磁気リコネクションにおいて重要と

なるホール項などを考慮していない．磁気異常をもつ非磁

化惑星において，実際にどの高度域でどの型の磁気リコネ

クションが支配的となり，どのような対流が駆動されるか

は，今後のより適切な方程式系に基づいた高精度シミュ

レーションや，２０１４年９月に火星周回軌道投入に成功した

MAVEN探査機などによる総合的なプラズマ観測によっ

て，明らかになることが期待される．

５．２．４ 惑星大気の散逸過程
非磁化惑星における太陽風相互作用を論じる上で，最大

の関心事は「固有磁場は惑星の大気を守るのか？」であろ

う．固有磁場が無い惑星では，太陽風が惑星の超高層大気

と直接相互作用する．太陽風との直接相互作用の結果，非

磁化惑星に特有の大気の剥ぎ取り過程（大気散逸過程）が

生じるため，大量の惑星大気が宇宙空間に流出し得る．特

に火星では，火星表層環境の超長期的変遷（進化）に，大

気散逸が重要な役割を果たしてきた可能性が指摘されてい

る．しかし，固有磁場が弱くなると，大気散逸率が増加す

ることは自明ではない．固有磁場が弱くなると，磁気圏の

サイズが小さくなる．すなわち，太陽風と相互作用する領

域の断面積が小さくなるので，惑星大気の散逸に利用可能

な太陽風の運動量やエネルギーも減少する．直接相互作用

の効果と，太陽風相互作用の断面積の減少の効果は，どち

らが効果的かは未だわかっていない．

図８に非磁化惑星における大気散逸過程をまとめた．こ
れらの散逸過程のうち，太陽風との直接相互作用の結果生

じる大気散逸過程は，イオンピックアップ過程，スパッタ

リング過程，電離圏イオン流出過程，磁気異常からの流出

過程である．また，惑星大気の散逸率を測定する上で，特

に不確定性の大きな過程は，低エネルギー成分の流出に関

わる散逸過程（電離圏イオン流出過程，スパッタリング過

程，磁気異常からの流出過程，光化学反応による流出過程）

である．なぜならば，惑星超高層では，惑星重力圏から脱

出できるかどうかの境界付近にいる低エネルギー粒子の数

が多く，かつ，そのような粒子の計測は得てして技術的に

困難だからである．例えば，金星重力圏からの脱出速度は

10 km/s，火星では 5 km/s である．電離圏の対流速度が電

離圏内の圧力勾配力のみで4 km/sに達する［９］ことを考え

ると，磁場や電場を介した太陽風からの運動量輸送が生じ

ると，電離圏のイオンが惑星重力圏外に容易に脱出でき

る．前節で論じた，太陽風起源プラズマと電離圏プラズマ

図８ 非磁化惑星における大気散逸の模式図．図７ 火星において可能な磁気リコネクションの型［１８］．
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探査機MAVENによる火星の散逸大気観測 (credit: Univ. Corlado, NASA)



17

約40億年前？ 現在
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Image credit: NASA/CXC/M. Weiss

恒星の近傍 (< 0.1 AU)を公転する惑星：地球の 102-4 倍の恒星放射に暴露 
ガス惑星からの大規模な大気散逸が紫外線トランジットによって検出されている

visits 2 and 3, whereas it is missing in visit 1. By contrast, the flux
remains stable over the whole red-shifted wing of the line (Fig. 2b).
The decrease of the red-wing flux seen6 during the post-transit phases
of visit 1 is not reproduced during visits 2 and 3. The mean post-transit
red-shifted signal is compatible with no detection at the 3s level.

Our combined analysis of X-ray and ultraviolet data (see Methods)
shows that stellar magnetic activity cannot explain the observed
decrease at Lyman-a. We propose that the asymmetric absorption is
caused by the passage of a huge hydrogen cloud, surrounding and
trailing the planet (Fig. 3). The planetary atmosphere is an obvious
source for this hydrogen. To produce this extinction signature, we
estimate that an ellipsoidal, optically thick cloud of neutral hydrogen
should have a projected extension in the plan of the sky of ,12 stellar
radii (Rw < 0.44R[) along the orbital path of the planet and ,2.5Rw in
the cross direction, well beyond the planet Roche lobe radius (0.37Rw).
Since GJ 436b grazes the stellar disk during transit, we surmise that
a central transit would have totally eclipsed the star. This could
happen in the case of other red dwarfs exhibiting central transits from
planets similar to GJ 436b. Future ultraviolet observations of systems
similar to GJ 436 could potentially reveal total Lyman-a eclipses.

The radial velocity interval of the absorption signal constrains the
dynamics of the hydrogen atoms and the three-dimensional structure
of the exospheric cloud. The whole velocity range is in excess of the

planet escape velocity (,26 km s21 at the planet surface), consistent
with gas escaping from the planet. The acceleration mechanism of
hydrogen atoms escaping from highly irradiated hot Jupiters is
debated: after escaping the planets with initial velocities dominated
by the orbital velocity (,100 km s21 for GJ 436b in the host star
reference frame), atoms are submitted to the stellar radiation pressure,
interact with the stellar wind and are eventually ionized by stellar
extreme ultraviolet (EUV; 10–91.2 nm) radiation. For strong lines such
as Lyman-a, radiation pressure can overcome the stellar gravity, repel-
ling the escaping atoms towards the observer and producing a blue-
shifted signature. In one hot Jupiter (HD 189733b), the absorption
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Figure 2 | Lyman-a transit light curves of GJ 436b. a, b, Data are from visit 1
(circles), visit 2 (stars), visit 3 (squares) and visit 0 (triangles). All uncertainties
are 1s. a, The Lyman-a (Lya) line is integrated over [2120,240] km s21

and shows mean absorption signals with respect to the out-of-transit flux of
17.6 6 5.2% (pre-transit), 56.2 6 3.6% (in-transit) and 47.2 6 4.1% (post-
transit). b, The line is integrated over [130,1200] km s21 and shows no
notable absorption signals: 0.7 6 3.6% (pre-transit), 1.7 6 3.5% (in-transit) and
8.0 6 3.1% (post-transit). With a depth of 0.69%, the optical transit (thin black
lines in a and b) is barely seen at this scale between its contact points (dotted
lines in a and b). A synthetic light curve (green) calculated from the three-
dimensional numerical simulation20 is overplotted on the data in a.
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Figure 3 | Particle simulation showing the comet-like exospheric cloud
transiting the star, as seen from Earth. GJ 436b is the small black dot
represented at mid-transit at 0.8521Rw (ref. 26) from the centre of the star,
which is represented by the largest black circle. The dotted circle around the
planet represents its equivalent Roche radius. The colour of simulation particles
denotes the logarithm of the column density of the cloud. The transit of this
simulated cloud gives rise to absorption over the blue wing of the Lyman-a line
as shown spectrally in Extended Data Fig. 2 and by the synthetic light curve
in Fig. 2a.
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Figure 4 | Polar view of three-dimensional simulation representing a slice
of the comet-like cloud coplanar with the line of sight. Hydrogen atom
velocity and direction in the rest frame of the star are represented by arrows.
Particles are colour-coded as a function of their projected velocities on the line
of sight (the dashed vertical line). Inset, zoom out of this image to the full spatial
extent of the exospheric cloud (in blue). The planet orbit is shown to scale
with the green ellipse and the star is represented with the yellow circle.
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visits 2 and 3, whereas it is missing in visit 1. By contrast, the flux
remains stable over the whole red-shifted wing of the line (Fig. 2b).
The decrease of the red-wing flux seen6 during the post-transit phases
of visit 1 is not reproduced during visits 2 and 3. The mean post-transit
red-shifted signal is compatible with no detection at the 3s level.

Our combined analysis of X-ray and ultraviolet data (see Methods)
shows that stellar magnetic activity cannot explain the observed
decrease at Lyman-a. We propose that the asymmetric absorption is
caused by the passage of a huge hydrogen cloud, surrounding and
trailing the planet (Fig. 3). The planetary atmosphere is an obvious
source for this hydrogen. To produce this extinction signature, we
estimate that an ellipsoidal, optically thick cloud of neutral hydrogen
should have a projected extension in the plan of the sky of ,12 stellar
radii (Rw < 0.44R[) along the orbital path of the planet and ,2.5Rw in
the cross direction, well beyond the planet Roche lobe radius (0.37Rw).
Since GJ 436b grazes the stellar disk during transit, we surmise that
a central transit would have totally eclipsed the star. This could
happen in the case of other red dwarfs exhibiting central transits from
planets similar to GJ 436b. Future ultraviolet observations of systems
similar to GJ 436 could potentially reveal total Lyman-a eclipses.

The radial velocity interval of the absorption signal constrains the
dynamics of the hydrogen atoms and the three-dimensional structure
of the exospheric cloud. The whole velocity range is in excess of the

planet escape velocity (,26 km s21 at the planet surface), consistent
with gas escaping from the planet. The acceleration mechanism of
hydrogen atoms escaping from highly irradiated hot Jupiters is
debated: after escaping the planets with initial velocities dominated
by the orbital velocity (,100 km s21 for GJ 436b in the host star
reference frame), atoms are submitted to the stellar radiation pressure,
interact with the stellar wind and are eventually ionized by stellar
extreme ultraviolet (EUV; 10–91.2 nm) radiation. For strong lines such
as Lyman-a, radiation pressure can overcome the stellar gravity, repel-
ling the escaping atoms towards the observer and producing a blue-
shifted signature. In one hot Jupiter (HD 189733b), the absorption
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Figure 2 | Lyman-a transit light curves of GJ 436b. a, b, Data are from visit 1
(circles), visit 2 (stars), visit 3 (squares) and visit 0 (triangles). All uncertainties
are 1s. a, The Lyman-a (Lya) line is integrated over [2120,240] km s21

and shows mean absorption signals with respect to the out-of-transit flux of
17.6 6 5.2% (pre-transit), 56.2 6 3.6% (in-transit) and 47.2 6 4.1% (post-
transit). b, The line is integrated over [130,1200] km s21 and shows no
notable absorption signals: 0.7 6 3.6% (pre-transit), 1.7 6 3.5% (in-transit) and
8.0 6 3.1% (post-transit). With a depth of 0.69%, the optical transit (thin black
lines in a and b) is barely seen at this scale between its contact points (dotted
lines in a and b). A synthetic light curve (green) calculated from the three-
dimensional numerical simulation20 is overplotted on the data in a.
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Figure 3 | Particle simulation showing the comet-like exospheric cloud
transiting the star, as seen from Earth. GJ 436b is the small black dot
represented at mid-transit at 0.8521Rw (ref. 26) from the centre of the star,
which is represented by the largest black circle. The dotted circle around the
planet represents its equivalent Roche radius. The colour of simulation particles
denotes the logarithm of the column density of the cloud. The transit of this
simulated cloud gives rise to absorption over the blue wing of the Lyman-a line
as shown spectrally in Extended Data Fig. 2 and by the synthetic light curve
in Fig. 2a.
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Figure 4 | Polar view of three-dimensional simulation representing a slice
of the comet-like cloud coplanar with the line of sight. Hydrogen atom
velocity and direction in the rest frame of the star are represented by arrows.
Particles are colour-coded as a function of their projected velocities on the line
of sight (the dashed vertical line). Inset, zoom out of this image to the full spatial
extent of the exospheric cloud (in blue). The planet orbit is shown to scale
with the green ellipse and the star is represented with the yellow circle.
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系外惑星の軌道半径-サイズ分布 
Fulton et al. (2017) Astrophys. J.

naturally delayed due to dynamical friction until the gas in the
protoplanetary disk is nearly, but not completely, dissipated. They
also propose that small planets could form in very metal-rich disks,
where high opacity slows cooling and accretion.

In addition, a few-percent-by-mass secondary atmosphere
can be outgassed during planet formation and evolution
(Adams et al. 2008). Our observed gap in the planet radius
distribution could be explained by a mechanism that causes the
creation of a secondary atmosphere during the formation of
only ∼50% of terrestrial planets.

5.3.3. Impact Erosion

Impacts can also provide a way to sculpt the atmospheric
properties of small planets and strip large primordial envelopes

down to a few percent by mass (e.g., Liu et al. 2015;
Schlichting et al. 2015; Inamdar & Schlichting 2016). It is
unclear whether a gap in the radius distribution could arise
from impacts alone since impact erosion is a highly stochastic
process. However, the atmospheric heating initiated by an
impact can cause the envelope to expand, making it more
susceptible to photoevaporation.

5.3.4. Signatures of Atmospheric Sculpting

Lopez & Rice (2016) considered two scenarios for the
formation of sub-Neptunes/super-Earths. In one scenario,
super-Earths are the remnant cores of photoevaporated,
Neptune-size planets. In the other scenario, super-Earths form
late in the evolution of the protoplanetary disk, after the gas

Figure 10. Top: two-dimensional distribution of planet size and incident stellar flux. The median uncertainty is plotted in the upper left. There are at least two peaks in
the distribution. One class of planets has typical radii of ∼1.3 �R and generally orbit in environments with Sinc>100 �S , while another class of slightly larger planets
with typical radii of ∼2.4 �R orbit in less irradiated environments with Sinc<200 �S . Bottom: same as the top panel with individual planet detection points removed,
annotations added, and vertical axis scaling changed. The region enclosed by the dashed blue lines marks the photoevaporation desert, or hot-Super Earth desert as
defined by Lundkvist et al. (2016). The shaded region in the lower right indicates low completeness. Pipeline completeness in this region is less than 25%. The purple
and black lines show the scaling relations for the photoevaporation valley predicted by Lopez & Rice (2016) for scenarios where these planets are the remnant cores of
photoevaporated Neptune-size planets (dashed purple line) or that these planets are formed at late times in a gas-poor disk (dotted black line).
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大気散逸で欠損？
短周期系外惑星の大規模な大気散逸は 
観測されるサイズ分布にも影響？
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exoplanets (Hu et al. 2012, 2013; Hu & Seager 2014) to
include the capability of treating helium atmospheres. We
present a general result of the fractionation between hydrogen
and helium for exoplanets undergoing transonic hydrodynamic
escape in Section 3. We then apply our hypothesis to the
Neptune-sized exoplanet GJ 436b in Section 4and propose that
the planet can have a helium atmosphere, which explains its
puzzling emission features observed with Spitzer. We discuss
how transmission spectroscopy of exoplanets can distinguish
highly evolved, helium-dominated atmospheres from hydrogen
atmospheres in Section 5, and we conclude in Section 6.

2. MODEL

2.1. Atmosphere Evolution Model

We have created an atmosphere evolution model to
investigate whether a primordial hydrogen–helium atmosphere
on short-period exoplanets can evolve to a helium-dominated
one. We trace the atmosphere mass and elemental abundances
from the present time to the past, focusing on the effects of
atmosphere escape. This way, our model can be used to test
whether a helium atmosphere is a plausible evolutionary
outcome for an exoplanet. We truncate the model at an age of
0.1 billion years, because the processes dominating the period
less than 0.1 billion years after the planet formed (e.g.,
accretion heating, impact erosion, rapid photoevaporation) do
not fractionate hydrogen versus helium. To simplify the
calculation, we assume that the core is unchanged in mass,
size, and composition in the evolution history, and that the
atmosphere is isothermal. The core could cool down and shrink
by up to 1 R� over the history (Baraffe et al. 2008). We have
verified that the evolution history of the atmospheric hydrogen
abundance is not qualitatively sensitive to these assumptions.

A key element of the evolution model is escape of hydrogen
and helium from the envelope. For irradiated exoplanets, the
escape is mainly driven by the stellar EUV radiation (e.g.,
Lammer et al. 2003; Lecavelier des Etangs et al. 2004; Yelle
2004; Tian et al. 2005; García Muñoz 2007; Murray-Clay
et al. 2009; Guo 2013; Koskinen et al. 2013; Lammer
et al. 2013), and the escape rate can be estimated by an
energy-limited escape formula that relates the EUV irradiation
to adiabatic expansion and cooling of the outflow, with an
efficiency (η) that umbrellas the underlying complex energetic
and hydrodynamic processes (e.g., Erkaev et al. 2007). Typical

values for η vary from a few percent to a few tens percent and
may change during the evolution depending on the composition
and the ionization degree of the flow (Murray-Clay et al. 2009;
Owen & Wu 2013). It has also been suggested that X-ray
irradiation may drive escape very early in the history when the
stellar X-ray luminosity is high (Cecchi-Pestellini
et al. 2006, 2009; Owen & Jackson 2012). However, X-ray-
driven escape is less important for our purpose than EUV-
driven escape because much of the X-ray energy deposition is
reradiated away and does not drive escape (Owen &
Jackson 2012), and because the X-ray flux is oneorderof
magnitude smaller than the EUV flux after 1 billion years since
formation (see below).
The energy-limited escape rate is

L a r

Kd GM4
, (1)
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in which LEUV is the luminosity of the star in EUV, η is the
heating efficiency, or the fraction of absorbed EUV energy that
drives escape, a is the ratio between the planet’s EUV
absorbing radius and the planetary radius, rp is the planetary
radius, Mp is the planetary mass, d is the semimajor axis, G is
the gravitational constant, and K is the potential energy
reduction factor due to the Roche lobe effect (Erkaev
et al. 2007). For convenience we define Q as the incident
EUV heating rate on a planet, i.e.,

Q
L r

d4
, (2)

pEUV
2

2
�

and Q Qnet I� as the net EUV heating rate that drives escape.
For LEUV, we can adopt the following empirical estimates for

stellar EUV fluxes based on X-ray observations and coronal
modeling of 80 stars with spectral types spanning from M to F
(Sanz-Forcada et al. 2011):

Llog( ) 22.12 1.24 log( ), (3)EUV U� �

( ) ( )Llog 21.28 1.44 log , (4)X ray U� �‐

where the luminosity has units of J s−1 and the age (τ) has units
of billion years. This estimate of the EUV luminosity has an
uncertainty of an order of magnitude for any individual star;
however, we will see later that our result does not sensitively

Figure 1. Evolution scenario for an irradiated Neptune- or sub-Neptune-sized exoplanet that produces a helium-dominated atmosphere from a primordial hydrogen–
helium atmosphere. Rapid evaporation could last for ∼0.1 Gyr, depending on the thermal history of the planet and the evolution of the stellar X-ray and EUV
radiation, and the subsequent thermal escape modulated by diffusive separation between hydrogen and helium could last for multiple billion years to form a helium-
dominated atmosphere. The required time depends on the mass of the initial atmosphere.
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原始惑星系円盤ガスに由来する水素+ヘリウム大気をまとった惑星の一部は， 
軽い水素が選択的に大気散逸で失われることで，ヘリウム大気の惑星になるかもしれない 

(Hu et al. 2015, Astrophys. J.)



天体衝突による大気剥ぎ取り

21

Atmospheric erosion induced by oblique impacts 1099

Fig. 1. Comparison between a 45° oblique impact (a) and a vertical (b) impact of an asteroid 10 km in diameter. Density distributions are
shown. Impact plume moves within the wake in a vertical impact, whereas it expands outside the wake in an oblique impact.

Fig. 2. Some typical escape regions. Gray shading shows initial position of escaping air (accelerated above 11.2 km/c), black shading shows
initial position of nonescaping air. Only a 100 km atmospheric layer is shown.

10 km の天体衝突のシミュレーション (Shuvalov 2009)

天体衝突で生じる蒸気雲や衝撃波で大気が失われる 
一方で，衝突した天体がもたらす揮発性元素が大気のもととなる



月に記録された天体衝突史

22

プレートテクトニクスのない月： 
古い地殻を残している (↔ 地球) 

40億年以上前の記録はほぼないものの， 
過去に遡るほど天体衝突頻度が 
大きかったことがわかる (図)

長 他 (2012) 遊星人

268 日本惑星科学会誌Vol. 21, No. 3, 2012

れている．月ではアポロ・ルナ計画で持ち帰られた岩
石試料の放射年代と着陸地点のクレータ密度の関係づ
けがなされている（この関係をクレータ年代学関数と
呼ぶ）[1]．それにより，太陽系内側における天体衝突
史の復元と，クレータ数密度計測にもとづく年代測定
手法（クレータ年代学）の構築が行われ，太陽系小天体
の衝突破壊・軌道進化史や月惑星表面の地質進化史に
関しての多くの知見が得られている．
　しかし，アポロ・ルナ岩石試料中で絶対年代と地質
イベントとの対応がとれているものは，30～39億年
前の海の玄武岩や，1億年よりも若いクレータに限ら
れているため，1～30億年前と40億年以前の年代範囲
のクレータ年代学関数には大きな不確定性が残されて
いる（図1）．例えば20億年付近に年代を持つ領域の場
合，用いる年代学関数によって得られる年代に6億年
以上の差異が生じる．また，月以外では火星起源と考
えられる隕石が発見されているが，これらの隕石の結
晶化年代が火星のどの地質ユニットの年代を反映して
いるのかは明らかでなく，試料の絶対年代と地質イベ
ントとの対応は取れていない．このように月惑星の年
代学における時間軸は確立されたとは言い難いのが現
状であり，今後の探査によって月面における未取得年
代範囲の試料と各惑星（特に火星）の試料を獲得し，表
層進化史に時間軸を入れることは最重要課題である．
以下では，3つの主要な問題に着目し，絶対年代を獲
得することの意義を概説する．

2.1　40億年以前の衝突史

　月における40億年以前の試料採取の意義は後期重
爆撃仮説の検証にある．アポロ試料中の衝突溶融岩の
放射年代は38～40億年に集中しており，このことか
ら一部の月科学者は39億年前に天体衝突が活発にな
った時期があったと考えている．これは後期重爆撃仮
説と呼ばれる[2]．一方，アポロ試料は特定の衝突盆
地からの放出物に汚染されているために一様な年代を
示しているにすぎない，という反対意見もある．この
ように後期重爆撃は仮説の域を出ていないにも関わら
ず，その原因はこれまで太陽系規模の軌道進化の枠組
みの中で議論されてきた．例えばGomes et al. [3]は
太陽系初期の巨大惑星の急激な軌道移動と関連づけて
後期重爆撃期の原因を説明している．今や後期重爆撃
仮説は太陽系形成の描像を左右する問題であり，月科
学における最優先課題の一つである．これを検証する
ためには，ネクタリス盆地などの古い衝突盆地の年代
を決定することで，40億年前以前の衝突率がどのよ
うに減少したのかを明らかにする必要がある（4.2節参
照）．

2.2　過去30億年の衝突フラックス

　太陽系内側の衝突フラックスに関するもう一つの問
題は，過去30億年の衝突頻度の長期的時間変化である．
小惑星帯の衝突進化の数値計算研究は，約30億年前
から現在にかけて天体衝突頻度が1/3程度減少した可
能性を示唆する[4]．一方で，放射年代が得られてい
る月の海のクレータ記録と若いクレータのクレータ数
密度の比較から，過去30億年間，月面におけるクレ
ータ生成率はおおよそ一定であったと解釈されている
[1]．35億年前以前の大規模なクレータ形成期が終了
した後の衝突フラックスの変動は，地球近傍天体
（NEOs）供給過程とNEOsソースの規模の時間変化を
制約するために重要な情報となる．この問題を決着さ
せるためには，25～5億年前に対応するクレータ密度
を持つ領域の放射年代を得ることが重要である．その
ような地点としては，コペルニクスクレータや月面で
最も若い溶岩流が挙げられる（4.2節参照）．

2.3　火星の絶対年代

　火星表面の年代推定に用いる年代学関数は，上述し
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月のクレーター数密度と地殻年代の関係
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熱的散逸，非熱的散逸，天体衝突剥ぎ取り 
地球の水はコールド・トラップによって安定に存在 
↔ より高温の金星ではコールド・トラップの破れ 
非磁化惑星では太陽風が高層大気と相互作用して非熱的散逸を引き起こす 
火星からの重い元素の大気散逸 
短周期系外惑星の大気散逸：惑星分布に影響？
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1.地球からの水素原子の大気散逸率はコールドトラップにおける水素を含む分子の混合比
に比例し，次式で与えられる． 

　  — (1) 
総水素混合比 は水素を含む分子の混合比から以下のように定義される． 

  — (2) 

この時，45億年間で失われる海水の質量割合(%)を求めよ．ただし，残った酸素は地殻を
酸化して失われるとする．(有効数字1桁) 

2.地球がより太陽に近い軌道を回っていた場合，コールドトラップが機能せず，大気が水蒸
気で満たされる( )．この時，地球海水相当の水が失われる時間(年)を見積もれ．
(有効数字1桁) 

以下の値を用いること．水素原子質量 1.7×10-27 kg，地球半径 = 6.4×106 m，海水質量 = 1.4×1021 kg

FH
esc = 2.5 × 1017 fT(H) m−2 s−1

fT
fT(H) = fH + 2fH2

+ 2fH2O + 4fCH4

fT(H) ≃ 1


