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序論 

 

⾦星は地球の隣に位置し，⼤きさも平均密度も地球と同じくらいの惑星である。⾦星

は地球と逆⽅向にゆっくり⾃転しており，⾃転周期は 243 ⽇である（以下，⽇は 24 時間を

意味する）。公転周期は約 225 ⽇なので，⼀太陽⽇（太陽の南中から次の南中までの時間）

は約 117 ⽇もある。1960 年代から活発に⾏われた⽶ソの衛星探査によって明らかにさ

れた⾦星⼤気の性質は，地球とは⾮常にかけ離れたものであることが明らかにされた。

⾦星の地表⾯における気圧と温度はそれぞれ 92 気圧，約 730 K と，地球よりも⾼圧・

⾼温な環境である（Schubert et al., 1980）。⼤気の主成分は⼆酸化炭素であり，⾼度 45‒

70 km では濃硫酸エアロゾルからなる雲層が⾦星全体を覆っているさらに，⾦星⼤気全

体が⾃転と同⽅向に，⾃転を追い越しながら回転しており，その⾵速は⾼度 70 km 付近で

⾃転速度の 60 倍程度，約 100 m/s に達することが明らかになった。この全球的な⾼速東⻄

⾵は，今⽇では⼤気スーパーローテーションと呼ばれている。地球でも偏⻄⾵とよばれ

る⻄⾵が吹いているが，その平均的な⾵速は 30 m/s 程度で地球の⾃転速度の 1/15 以

下でしかなく，存在領域も中緯度上空に限られている。⾃転速度の極めて遅い⾦星に卓

越している⼤気スーパーローテーションは，地球の偏⻄⾵とはまったく異なった現象で

ある。⽕星にも地球と同じように偏⻄⾵が吹いているが，地表⾯での気圧は 6 hPa 程

度，温度は 150‒270 K 程度であり，気圧に関しては地球の約 1/100 程度，気温も地球

よりも低い環境である。さらに⽕星の地表⾯には常に少砂嵐が常に存在している。ある

特定の時期にはダストストームという惑星規模の砂嵐が発⽣し，全球がダストに覆われ

ることもある。このような現象は⾦星や地球では起こらない。また，欧州と⽶国による

探査機ホイヘンスの 2004 年の観測によれば，⼟星の衛星タイタンには⼤気スーパーロ

ーテーションが存在していることが⽰唆されている。ただし，タイタンの⼤気スーパー

ローテーションの速度は⾃転速度の 10 倍程度であり，⾦星のそれよりも強度が⼩さい
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ことが指摘されている。タイタンの地表⾯における気圧は約 1500 hPa，温度は約 90 K 

である。気圧は地球に近いものの，温度は⾮常に低温である。このように，太陽系内の

惑星・衛星には多様な⼤気⼤循環が実現しているが，惑星⼤気の⾃転速度や⼤気量，気

温，太陽放射量などの外部パラメータと⼤気⼤循環の関係は複雑であり，現在でも⼗分

に理解されていない。 

上述したように，⾦星には⾃転速度の 60 倍にも達する⼤気スーパーローテーションとい

う⾮常に特異な⼤気⼤循環が存在している。⾦星におけるスーパーローテーションの⽣

成・維持メカニズムを研究することは，タイタンや系外惑星のような地球と⼤きく異な

る条件の他の惑星・衛星のスーパーローテーション機構を理解することに役⽴つだけで

なく，地球気象学との⽐較によって，地球や⽕星の気象現象をより深く理解することに

役⽴つと考えられる。スーパーローテーションの⽣成・維持に関しては，夜昼間対流に

着⽬する理論（Thompson., 1970），重⼒波（熱潮汐波）に着⽬する理論（Fels and Lindzen, 

1974），⼦午⾯循環に着⽬する理論（Gierasch., 1975）など様々な説が提唱されている。

近年では⼤気⼤循環モデルを⽤いた研究も盛んに⾏われ，各メカニズムの数値的検証が

進んでおり (e.g., Yamamoto and Takahashi, 2003; Lee et al., 2005; Takagi and Matsuda, 

2007; Hollingsworth et al., 2007; Lebonnois et al., 2010)，熱潮汐波メカニズムと⼦午⾯

循環メカニズムのいずれでもスーパーローテーションが⽣成・維持可能であることが指

摘されている。しかしながら，⾦星は厚い雲層によって全球を覆われているため，⼤気

内部の気温分布や⾵速分布の観測が難しく，こうした理論や数値的研究の妥当性は⼗分

に検討されていなかった。近年，⽇本の⾦星探査機「あかつき」によって⾦星の気象観測

が⾏われ，雲頂⾼度（⾼度 70 km 付近）を中⼼に気温や⾵速の⽔平分布が明らかにされつ

つある (Horinouchi et al., 2018; Kouyama et al., 2019; Yamada et al., 2019; Fukuya et al., 

2021)。その結果，熱潮汐波の雲頂⾼度における⽔平構造や鉛直構造，南北運動量輸送が導

出され，雲頂⾼度の⼤気スーパーローテーションが熱潮汐波によって維持されている可能
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性も指摘されている (Horinouchi et al., 2020)。こうした最新の観測データに基づくこ

とにより，熱潮汐波メカニズムに関する従来の理論や数値的研究の妥当性を検証するこ

とが可能になってきた。 

ところが，従来の⾦星 GCMは熱潮汐波の構造を⼗分に再現できていない (Takagi et 

al.,2018 など)。また，熱潮汐波に伴う南北運動量輸送もほとんど調べられてこなかっ

た。あかつきの観測で明らかになった熱潮汐波に関する従来の理論・数値的研究の問題

点は，⼤気安定度分布と関係していると考えられる。⼀般に，安定成層した流体中には

浮⼒を復元⼒とする⼤気波動（重⼒波）が⽣じる（時空のゆがみが伝播する宇宙物理学

の重⼒波とは異なる）。流体の内部で⽣じる重⼒波のことを特に内部重⼒波とよぶ。惑

星⼤気中では太陽光加熱によって内部重⼒波の⼀種である熱潮汐波が⽣じる（熱潮汐波

は熱によって励起される波のことであり，引⼒による潮汐とは無関係である）。⾦星で

は上部雲層付近で太陽光の約 60 % が吸収されるため（Tomasko et al., 1980），この⾼

度で強く熱潮汐波が励起されると考えられる。熱潮汐波メカニズムでは，励起された熱

潮汐波が雲層から上下に鉛直伝播し，それに伴って⾓運動量輸送が鉛直輸送され，雲層

を中⼼にスーパーローテーションが⽣成されると考える。従来の研究ではこの⼤気安定

度分布が不正確であったために，熱潮汐波の構造（特に鉛直構造）が正しく再現されて

いなかった可能性がある。近年，欧州の⾦星探査機 Venus Express や⽇本の「あかつき」

によって，限られた⾼度範囲ではあるが⼤気安定度分布の鉛直構造が明らかにされつつ

ある (Tellmann et al., 2009; Ando et al., 2020）。そこで本研究では，こうした最新の観

測データに基づき，⼤気安定度分布が熱潮汐波に与える影響について調べ，熱潮汐波の

構造を正確に再現できる数値モデルを構築することにより，熱潮汐波による⾓運動量と

熱の輸送を評価し，熱潮汐波が⼤気スーパーローテーションに与える⼒学的影響を調べ

ることにした。 

また，⾦星探査機「あかつき」の⼤きな観測成果のひとつに巨⼤な⼸状模様の発⾒が
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ある。この模様は観測期間（4 地球⽇）を通して地形に固定されていたことから，地形

性の⼭岳波（定在重⼒波）によって形成されていると考えられる。Bertaux et al. (2016) 

はアフロディーテ⼭の上空で雲頂付近の東⻄⾵が減速されていることを指摘した。これ

らの結果は，⼭岳波によって⼤気スーパーローテーションが減速されている可能性を⽰

している（⼭岳波は位相速度ゼロの重⼒波であり，気象⼒学の理論によれば波が減衰す

る領域で東⻄平均流を減速する効果がある）。雲頂付近の⼤気スーパーローテーション

の⼒学を明らかにするには，熱潮汐波による加速効果だけでなく，⼤規模な⼭岳波の励

起と鉛直伝播過程を調べ，その減速効果を明らかにする必要がある。熱潮汐波の研究で

は熱潮汐波が励起される雲層より上層の⼤気安定度のみを変えて計算を⾏い，下層の⼤

気安定度は変化させていない。しかし，⼭岳波は地表⾯で励起される波であるため，励

起・伝播過程を明らかにするには地⾯付近の⼤気安定度分布が重要である。下層⼤気に

ついての観測はほとんど存在しないが，⼭岳波の鉛直伝播に対する⼤気安定度分布の影

響を調べることで，下層⼤気の⼤気安定度分布について情報が得られる可能性もある。 

本論⽂では，⾦星熱潮汐波の⼤気安定度に対する依存性について詳細に検討し，観測

と整合的な熱潮汐波の構造を再現した。熱潮汐波は主に雲層で励起され，その上下へと

伝播することが過去の研究で⽰されている (Takagi and Matsuda, 2005, 2006)。雲頂付

近（⾼度 70 km 付近）のスーパーローテーションに対して影響を与えるのは，主に上

層へ伝播する熱潮汐波であると考えられる。そこで，雲層とその上層の⼤気安定度を変

えて計算を⾏い，熱潮汐波の⼤気安定度への依存性を詳細に調べた。さらに，雲頂付近

の⼤気スーパーローテーションの維持に⼤きな負の効果をもたらす可能性として⼭岳

波に着⽬し，その励起・鉛直伝播過程を詳しく調べた。下層⼤気の⼤気安定度分布はほ

とんど観測されていないため，その分布や強度を変えた場合の⼭岳波の応答を調べるこ

とで，波の励起・伝播過程とスーパーローテーションに対する⼒学的効果について検討

した。  
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1. 熱潮汐波について 

 

熱潮汐波は太陽加熱によって引き起こされる惑星規模の波である。東⻄波数 1，東⻄

波数 2 の波をそれぞれ，⼀⽇潮，半⽇潮とよぶ。⾦星⼤気中では，太陽フラックスの

約 60 % が⾼度 45‒70 km に存在する雲層で吸収される（Tomasko et al., 1980）ため，

熱潮汐波はこの⾼度で強く励起される。鉛直伝播する熱潮汐波は⾓運動量を運ぶことか

ら，熱潮汐波は⾦星のスーパーローテーションにおいて重要な役割を果たしていると考

えられてきた（Fels & Lindzen, 1974; Lebonnois et al., 2010; Newman & Leovy, 1992; 

Plumb, 1975;Takagi & Matsuda, 2006, 2007）。最近では，Horinouchi et al. (2020)が，

あかつきに搭載された紫外イメージャ (UVI) によって得られた紫外域の⾦星雲画像

から導かれた⽔平⾵データを⽤いて，熱潮汐波が雲頂⾼度（約 70 km）の低緯度で⾓運

動量フラックスを⾚道向きに運び，⼦午⾯循環メカニズム(Gierasch,1975; Matsuda, 

1980) を通じて，スーパーローテーションの維持に寄与する可能性を指摘した。ここで，

緯度によって雲頂⾼度が異なることに注意が必要である。中低緯度では，雲頂⾼度は 72

±1 km であるが，緯度±50˚から極⽅向の緯度帯では，緯度が⾼くなると雲頂⾼度は低

くなり，極域では 61-67 km 程度になる(Titov et al., 2018)。熱潮汐波は雲層の物質輸

送 (Titov et al., 2008) や雲層より上の⾦星の⼤循環に影響を与えるとともに，⼤規模

な重⼒波を⽣成することが指摘されている (Sugimoto et al., 2021)。しかしながら，雲

層より上の⾼度における⼦午⾯⾓運動量フラックスはこれまでのところ観測では明ら

かにされていない。さらに，このフラックスは鉛直速度に依存するために，現在の観測

技術では熱潮汐波による鉛直⾓運動量フラックスを決めることは⾮常に難しい。したが

って，⼤気⼤循環モデル（GCM）を⽤いて全球的で三次元的な熱潮汐波の構造を調べ

ることは，⾦星の⼤気⼒学を理解するために有効である。 
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熱潮汐波による温度偏差は主に⾚外観測によって明らかにされてきた (e.g., Taylor 

et al., 1980; Zasova et al., 2007)。その結果によれば，雲層とその上において，⾼緯度で

⼀⽇潮，低緯度で半⽇潮が卓越する。Ando et al. (2018) はあかつきの伝播掩蔽観測か

ら⾼度65‒85 km の⾦星上層⼤気の温度構造を導いた。彼らの結果によれば，低緯度の

温度と⼤気安定度のローカルタイム（東⻄）-⾼度分布は上⽅伝播する熱潮汐波に強く

影響される。また，⼤気安定度の鉛直変化から，半⽇潮の鉛直波⻑は雲頂で10‒15 km 

であり，70 km より上で減少することも⽰唆している。Kouyama et al. (2019) はあか

つきに搭載された⾚外カメラ (LIR) 得られたデータを⽤いて雲頂⾼度の緯度55˚から

⾚道の間で熱潮汐波による温度偏差の⽔平構造を導出した。彼らの結果によれば，緯度

45˚から極側では⼀⽇潮が，緯度45˚から⾚道側では半⽇潮が卓越している。これは過去

の研究とも整合的である (Schofield & Taylor, 1983; Taylor et al., 1980; Zasova et al., 

2007) 。45˚から極の間の温度偏差は，ローカルタイムの 0‒12LT で正，12-24LT で

負であるけれども，45˚から⾚道の間の温度偏差は，ローカルタイムの0-6LT, 12-18LT 

で負，6-12LT, 18-24LT で正である。このような温度偏差分布から，⼀⽇潮と半⽇潮の

鉛直構造が異なっており，それがその付近の⾼度帯の熱潮汐波の⽔平構造を理解するた

めに重要であることが⽰唆されるただし，LIRの荷重関数は仮定した雲分布に強く依存

するため (Taguchi et al., 2007)，数値計算結果とLIR観測結果を⽐較する際は注意が必

要である(3.5. 参照)。Akiba et al. (2021) では Kouyama et al. (2019) の研究を拡張し，

⾼度 66-71km における⼀⽇潮と半⽇潮の鉛直構造を導いた。彼らの結果は半⽇潮が鉛

直伝播し，⼀⽇潮がほぼ順圧であることを⽰唆している。過去の研究で⽰されているよ

うに (Schofield & Taylor, 1983; Taylor et al., 1980; Zasova et al., 2007) 。⼀⽇潮が緯度

55˚-65˚，半⽇潮が 0˚-30˚で卓越している。 

 

紫外雲画像を⽤いた雲追跡によって，雲頂における熱潮汐波に関する東⻄⾵，南北⾵
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の⽔平分布が得られている (Del Genio & Rossow, 1990; Horinouchi et al., 2018; Hueso 

et al., 2012, 2015; Kouyama et al., 2012; Limaye, 1988, 2007; Limaye & Suomi, 1981; 

Machado et al., 2017, 2021; Moissl et al., 2009; Peralta et al., 2012; Rossow et al., 1990; 

Sanchez-Lavega et al., 2008)。これらの結果から，⾚道領域の11-12 LT で東⻄⾵がわず

かながら最も遅いことを⽰している。南北⾵は昼⾯で極向きであり，極向きの⾵の最⼤

値は 12-14 LTに位置しており，これは太陽直下点のやや下降流域に対応する。しかし

ながら，⽔平⾵が緯度 50˚から⾚道⽅向の 7.5-16.5 LT の東⻄領域の紫外画像から得

られているため，⼀⽇潮と半⽇潮が雲頂の⽔平⾵分布にどのように寄与するかはまだわ

かっていない。最近，Fukuya et al. (2021) があかつき LIR の観測から，⾚道から緯度 

60˚の範囲の全ローカルタイムにおける熱潮汐波に関する⽔平⾵を導き出した。彼らの

結果によれば，⼀⽇潮による南北⾵は昼⾯で極向きで，夜⾯で⾚道向きである。興味深

いことに，半⽇潮は低緯度だけでなく，緯度45˚から極の範囲にも振幅を持つ。結果と

して，彼らの結果では，1-5 LT と 8-16 LTで極向き，5-8 LT と 16-1 LT で⾚道向き

の⾵が吹いている。 

 

⾦星⼤気中の熱潮汐波に関する数値計算は線形モデル(Newman & Leovy, 1992; 

Pechmann & Ingersoll, 1984; Takagi & Matsuda, 2005, 2006)や  GCM (Takagi & 

Matsuda, 2007; Takagi et al., 2018)を⽤いて数多く⾏われている。これらの研究では，

観測で⽰されているように，熱潮汐波が⾦星上層⼤気で強く励起されていることが確か

められている。⾼度 50-80 km における鉛直波⻑は，⼀⽇潮で 7 km, 半⽇潮で 20-30 

km である。しかしながら，Newman and Leovy (1992) は⼀⽇潮が鉛直⽅向にトラッ

プされた構造（ほぼ順圧）であることを指摘している。Takagi et al. (2018) でも太陽直

下点と対蹠点間の強い循環を含む⼀⽇潮のほぼ順圧な構造が⽰されている。なお，この

循環は Titov et al. (2008) によって，雲層の物質輸送に寄与することが指摘されてい
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る。極向きの⾵は 14-15 LT (Newman & Leovy, 1992; Takagi & Matsuda, 2005) と11-

13 LT (Takagi et al., 2018) に位置しているけれども，⾼度 70 km における東⻄⾵は 

13-14 LT (Newman & Leovy, 1992; Takagi et al., 2018)，11-13 LT (Takagi & Matsuda, 

2005) で最も遅い。Takagi et al. (2018) は温度偏差の分布において，45˚から極側で⼀

⽇潮， 45˚から⾚道側で半⽇潮が卓越することを⽰した。⾼緯度の温度偏差は 0-12 LT 

で負，12-24 LT で正であり，これは最近の LIR 観測と整合的である(Akiba et al., 2021; 

Kouyama et al., 2019)。過去の数値計算では，⾼度 70 km における南北⾵は⼀⽇潮が

卓越しており，(e.g., Newman & Leovy, 1992; Takagi et al., 2018)。昼⾯では極向き，夜

⾯では⾚道向きであった。これは，夜⾯に半⽇潮による極向きの⾵が存在するというあ

かつき LIR 観測の結果とは⽭盾している(Fukuya et al., 2021)。これらのことから，熱

潮汐波の構造はこれまでの研究ではまだ完全には理解できていないことがわかる。最近，

Ando et al. (2020)によって，Venus Express とあかつき伝播掩蔽観測の結果を⽤いて⾦

星上層⼤気の熱潮汐波の構造が調べられた。彼らの結果によれば，Takagi et al. (2018) 

などで⽤いられていた⼤気安定度は，⾼度 60-75 km の低緯度で 2-4 K km-1，⾼緯度

で 4-6 K km-1 過⼩評価していたことが⽰唆される。熱潮汐波の鉛直構造は安定度に強

く依存するので，観測と数値計算の相違点は GCM の中で現実的な安定度が再現され

なかったことに起因すると考えられる。 

 

熱潮汐波が⾦星⼤気中の⼤循環にどのような影響を及ぼすのかを理解するためには，

GCM の中で熱潮汐波を正確に再現する必要がある。本研究では，熱潮汐波の現実的な

構造を明らかにするために，熱潮汐波が雲層上層の⼤気安定度にどのくらい依存するの

かを調べた。また，熱潮汐波に伴う⾓運動量と熱フラックスとそれらが雲層およびその

上層の東⻄平均⾵に及ぼす影響も調べた。さらに，結果を観測と⽐較し検証した。 
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2. 数値モデル 

熱潮汐波の数値計算には，AFES-Venus という⾦星 GCM を⽤いた(Sugimoto et al., 

2014a)。AFES-Venus は，⾦星⼤気で起こる様々な現象を調べるために使われている。

例えば，雲層で励起される惑星規模の傾圧不安定波 (Sugimoto et al., 2014b)，温暖な極

渦を囲むコールドカラー (Ando et al., 2016, 2017)，熱潮汐波 (Takagi et al., 2018)，⾚

道上空の熱構造のローカルタイム依存性 (Ando et al., 2018)，雲層下層の惑星規模のス

トリーク構造 (Kashimura et al., 2019) などがあげられる。AFES-Venus は球⾯上のσ

座標におけるプリミティブ⽅程式系に基づいている。鉛直領域は⾼度 0-120 km であ

り，1 kmごとに 120 層に分かれている。地形は無視している。⽔平解像度は T42(⽔平

点 128×64 で三⾓切断波数 42)である。⽔平渦粘性は 2 次の超粘性で表現している。

最⼤波数成分の減衰時間は約 1 ⽇（「⽇」は特に記載がない限りは 24 時間を表す）で

ある。鉛直渦粘性は 0.015 m2 s-1 で固定している (Sugimoto et al., 2019)。太陽加熱の

⾼度分布はHaus et al. (2015) に基づいている。Takagi et al. (2018) では，⾼度 0-60 

km は Tomasko et al. (1980)，⾼度 60 km 以上では Crisp (1986) に基づく太陽加熱を

⽤いていた。Tomasko et al. (1980) は Pioneer Venus による⾮常に限られた観測結果

から，全球的に平均された正味の太陽フラックスの鉛直プロファイルを導いたが，⾼度 

30-60 km で 15-20 W m-2 程度の不確実性がある。⼀⽅，Haus et al. (2015) は最近改

善された雲モデル (Haus et al., 2013, 2014 など) と放射輸送モデルを⽤いて，太陽正

味フラックスと加熱率を導いた。したがって，本研究で⽤いられた太陽加熱プロファイ

ルは，⾦星⼤気の雲の平均的な構造を反映していると考えられる。Takagi et al. (2018) 

では，数値不安定性を防ぐために，⾼度 80 km 以上の太陽加熱を無視したが，本研究

ではこの制限を少し緩和し，⾼度 90 km 以上の太陽加熱を無視している。対流不安定

を抑制するために，不安定成層中の温度減率を乾燥断熱減率に置き換える形の対流調節

を⽤いている。⾦星⼤気はほぼ CO2 ⼤気なので，気体定数は 191.4 J kg-1 K-1 である。
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定圧モル⽐熱は，⾦星⼤気の温度に依存するが，簡単のために 1000 J kg-1 K-1 で⼀定と

した。その他の物理定数は以下の通りである。重⼒加速度は 8.87 m s-2，⾦星半径は 

6,052 km，⾃転周期は 243 ⽇，太陽⽇は 117 ⽇，地表⾯気圧は 92×105 Pa である。

⾃転⽅向は地球と同じ⾃転⽅向を仮定している。したがって，このモデルでは，スーパ

ーローテーションの向きは東向きである。⾚外放射輸送は Crisp (1986) に基づく緩和

係数を⽤いた参照温度分布に温度場を緩和するようなニュートン冷却で近似している。

参照温度分布は⽔平⽅向に⼀様と仮定した。 

 

熱潮汐波が雲層上層で⼤気安定度からどのような影響を受けるか調べるために，ニュ

ートン冷却に 3 つの参照温度分布を⽤いた。参照温度分布は仮定された 3 つの安定度

の鉛直分布から導出されている。安定度Γは以下の式で表される 

 

Γ(𝑧) =
𝑑𝑇
𝑑𝑧

+
𝑔
𝐶!
, (1) 

 

T は温度，z は⾼度，𝑔 は重⼒加速度，Cp は⽐熱を表している。 
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図 1 ニュートン冷却の参照温度を導くために，case A (profile A，⿊線)，case B 

(profile B, ⻘線)，case C (profile C, ⾚線) と仮定したときの⼤気安定度の鉛直プロフ

ァイル。profile A（⿊線）は，Takagi et al. (2018)で⽤いられたものと等しい。緑⾊の 

プロファイルはそれぞれ，あかつきの電波掩蔽観測（Ando et al., 2020）から得られた，
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全球平均（実線），⾚道から 30˚の範囲の低緯度上空（破線），60˚-70˚の⾼緯度上空（点

線）における⼤気安定度を⽰している。 

 

図 1 は本研究で⽤いた⼤気安定度の鉛直プロファイルである。プロファイル A は

Takagi et al. (2018) で⽤いられたものと同じである。最近の電波掩蔽観測と整合的で現

実的な安定度分布(Ando et al., 2020; Tellmann et al., 2009)を再現するために，プロフ

ァイル B, C では，⾼度 60 km より上でプロファイル Aよりも急激に安定度が⾼くな

っている。⾼度とともにゆるやかに安定度が増加する雲層下層における低安定度層の上

端境界の⾼度は，本研究で⽤いられた鉛直分布と，あかつき電波掩蔽観測の結果を全球

平均して得られたものでは，鉛直⽅向に 3 km のオフセットがある（図 1 中の緑⾊の実

線）。 

 

Ando et al. (2020) は，低安定度層の上端境界は，低緯度では⾼度 56-75 km（図 1 の

破線），中⾼緯度では⾼度 60 km（図 1 の点線）であることを⽰している。Tellman et al. 

(2009) は Venus Express の電波掩蔽観測の結果から，低緯度においても上端境界は⾼

度 60 km であると⽰している。これらの結果は，低安定度層とその上端境界が時間と

場所において明らかに変化していることを⽰す。本研究では，Takagi et al. (2018) との

⽐較のために，低安定度層の上端境界は 60 km に固定している。AFES-Venus の詳細

は，Sugimoto et al.(2014a) や Takagi et al. (2018) に記述されている通りである。 

 

剛体回転における理想化された東⻄⾵が初期状態である。東⻄⾵速は⾼度とともに線

形に増加し，⾚道上空の⾼度 70 km で 100 m s-1 に達する（e.g., Schubert et al, 1980）。

70 km より上では，東⻄⾵は⼀定であると仮定している。初期の温度場は理想化された

スーパーローテーションと傾度⾵バランスするものと仮定し，次のように定める。まず，
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初期の温度の鉛直プロファイルを仮定した安定度から⾚道上で計算する。そして，各⾼

度における南北分布を初期の東⻄⾵との傾度⾵バランスから求める。ニュートン冷却の

ために⽤いる 3つの参照温度分布について，モデル⼤気を 50 年積分した。（「年」は特

に記述がない限りは 365 ⽇を指す）Case A, B, Cは図 1 に⽰した Case A, B, C の⼤気

安定度の鉛直プロファイルから導かれた参照温度分布で数値計算した結果を意味する。

準定常状態に達したと考えられる最後の 3 年について，6 時間ごとに出⼒したデータに

ついて解析を⾏った。 

  



 14 

3. 結果 

3.1. 東⻄平均場 
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図 2 case A (a), (b)，case B (c), (d)，case C (e), (f) から得られた，東⻄平均東⻄⾵

（左，カラー，単位は m s-1），東⻄平均から得られた東⻄平均温度偏差（左，コンター，

K），東⻄平均南北⾵（右，カラー，m s-1）と東⻄平均⼦午⾯循環の流線関数の緯度―⾼

度分布。流線関数の正（負）の値は，平均⼦午⾯循環が時計回り（反時計回り）である

ことを⽰す。 

 

図 2 は，case A, B, C のそれぞれで得られた，東⻄平均された東⻄⾵，南北⾵，鉛直⾵，

温度の⽔平平均からの偏差の緯度-⾼度分布を⽰している。すべてのケースにおいて，

60-80 km あたりで⾵速の速いスーパーローテーションが再現・維持されており，東⻄

⾵の速度は⾼度 70 km の緯度 30˚から⾚道側でほぼ⼀定であり，45˚付近に弱い中緯度

ジェットが⾒られる。case B では，⾼度 70 km の⾚道域の東⻄⾵は case Aや Cの東

⻄⾵よりも 10-15 m s-1 ほど遅い。⾼度 70 km 付近の東⻄平均された東⻄⾵の南北プ

ロファイルは，紫外雲画像や地上でのドップラー観測（e.g., Horinouchi et al., 2018; 

Machado et al., 2017, 2021）などから得られた雲頂での東⻄⾵とおおまかには整合的で

ある。しかしながら，紫外観測は昼⾯のみに限られるので，これらの観測で得られた東

⻄⾵は，正確な東⻄平均ではなく，熱潮汐波による影響を受けている可能性が⾼い。⾼

度 70-75 km より上では，東⻄平均された東⻄⾵は，どのケースにおいても⾼度ととも

に急激に減速する。⾼度 85 km 付近の東⻄平均された東⻄⾵の速度は，Takagi et al. 

(2018) では 0-10 m s-1 であるけれども，本研究の case A で 70-80 m s-1，case Bで 30-

40 m s-1，case C で 0-10 m s-1 である。case A ではニュートン冷却で⽤いた参照温度

分布は Takagi et al. (2018)と同じものを⽤いているが，case A の結果は Takagi et al. 

(2018)の結果とは異なるように⾒える。Takagi et al. (2018) では⾼度 80-90 km の太

陽加熱を無視しているが，本研究ではそれを含んで計算している。このことから，⾼度

80 km より上の東⻄平均された東⻄⾵がこの⾼度より上の太陽加熱によって局所的に
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影響を受けると⾔えるかもしれない。なお，case A で得られた⾼度 70 km より下の東

⻄平均された東⻄⾵の分布は Takagi et al. (2018) で得られたものにとてもよく似てい

る。このことから，80 km より上での太陽加熱は⾼度 70 km より下の東⻄平均された

東⻄⾵にわずかながら影響を及ぼすことを⽰唆する。 

 

⾼度 70 km より下では，東⻄平均された南北⾵と鉛直⾵は⾮常に複雑な構造をして

いる（図 2b）。case A(図 2b)では，東⻄平均された南北⾵（カラーシェード）は⾼度 67-

75 km の緯度 30˚から⾚道の間と，⾼度 50-60 km の緯度 30˚-60˚で極向きである。⼀

⽅，⾼度 60-72 km の緯度 30˚から極の間では⾚道向きで，50˚付近での最⼤⾵速は約

5 m s-1 である。東⻄平均した鉛直⾵は⾼度 45 km より上の緯度 20˚-25˚から⾚道側で

上昇流，⾼度 50-70 km の 25˚-45˚で下降流である。⾼度 70 km より下の緯度 45˚か

ら極側では，再び上昇流となっている。この結果は，Takagi et al. (2018) で得られたも

のに似ており，雲層上層の低緯度でハドレー循環（直接循環），さらに，雲層全体（⾼

度 50-70 km）の中⾼緯度でハドレー循環よりも鉛直⽅向に深いフェレル循環（間接循

環）の存在を⽰唆している。case C から得られた結果（図 2f）は，case A（図 2b）で

得られた結果に似ている。なお，case B（図 2d）の結果は case A, case C から得られた

結果とは少し様⼦が異なる。具体的には，フェレル循環が弱く，ハドレー循環が緯度 45˚

まで広がっている。フェレル循環は傾圧不安定波によって⽣成されると考えられている

ので，case B では，case A, C よりも中緯度での傾圧不安定派の活動が弱いことが推測

される。これらの結果から，雲層からその上層にかけての⾦星における⼤循環は，この

⾼度での⼤気安定度の影響を強く受けることが⽰唆される（図 3 も参照）。  
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図 3  case A (a), case B(b), case C (c)から得られた⼤気安定度 (カラー，単位は K 

km-1)と⽔平平均からの温度偏差（⽩⾊コンター，K）の緯度-⾼度分布。これらの分布

は東⻄平均と 234 ⽇（2 ⾦星⽇）で時間平均されている。 

 

図 3 は，case A, B ,C で得られた準定常状態において，東⻄・時間平均した温度から

導いた⼤気安定度の緯度-⾼度分布を⽰している。時間平均の期間は 234 ⽇（2 ⾦星⽇）

である。⾼度 60 km より下における⼤気安定度分布はすべてのケースでほとんど変わ

らないが，⾼度 60-80 km に⼤きな違いが⾒られる。電波掩蔽観測 (Ando et al., 2020; 

Tellmann et al., 2009) によれば，⾼度 65-70 km の低緯度における⼤気安定度は 6-9 K 

km-1 であるが，本研究の case A では 2-4 K km-1，case B では 2-6 K km-1，case C で

は 6-9 K km-1 程度である。⼤気安定度が⾼度 60 km より上で急激に増加する case C

では，⾼度 60-70 km の⾼緯度に 12-16 K km-1 の⾼安定度層が形成されている。 

これらの特徴は電波掩蔽観測から得られた安定度の緯度-⾼度分布（Ando et al., 2020）

と⾮常に整合的であり，特に case C から得られた⼤気安定度分布が観測とよく合って

いる。興味深いのは，⾼緯度で形成されている⾼安定度層は，case C の⾼度 65 km 付

近の緯度 60˚-70˚の現実的なコールドカラーの形成に関係していることである（図 3 c）。

コールドカラーによる温度偏差は case C では約 12 K である。このことからも雲層上
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層の熱構造は case C で再現度が⾼いことがわかる。しかしながら，すべてのケースに

ついて，雲層下層 (50- 60 km) の低緯度の安定度は，1-2 K km-1 観測より⼤きい値を

⽰している。この差は雲底の⾚外加熱（⾼温の下層⼤気からの熱放射が雲底で吸収され

⼤気を加熱する）によって全球的に⽣成される⼩規模の対流 (Imamura et al., 2014)が，

本研究で⽤いた静⽔圧平衡を前提とする GCM では再現されないことから⽣じると考

えられる。 

 

3.2. ⾼度 70 km における熱潮汐波の⽔平構造 

熱潮汐波について調べるために，計算結果の時系列データに 10 ⽇周期のカットオフ

を⾏うローパスフィルターを使⽤した。⼀⽇潮の周期は 117 ⽇，半⽇潮の周期は 58.5

⽇でどちらも 10 ⽇より⼗分⻑く，本研究で⽤いている GCM では，短周期擾乱が卓越

する周期は 10 ⽇以下である (Takagi et al., 2018)から，ローパスフィルターを適⽤した

データは主に東⻄平均と熱潮汐波成分を含んでいる。また，熱潮汐波成分中の時間変動

成分を取り除くために，ローパスフィルターをかけた 234 ⽇（2 ⾦星⽇）分のデータを

太陽とともに移動する座標系で平均した。熱潮汐波は太陽の動きに固定されているため，

これによって平均的な熱潮汐波の構造を取り出すことができる。さらに，東⻄平均成分

を取り除くことで熱潮汐波成分を得る。なお，こうして得られた熱潮汐波成分には東⻄

波数 1 と 2 の成分（⼀⽇潮と半⽇潮）だけでなく，多くの東⻄波数成分が含まれてい

る。本研究では，太陽直下点は(0˚E, 0˚N)に固定されているので，経度はローカルタイ

ムに対応する。すなわち，180˚W，90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚Eはそれぞれ，0, 6, 12, 18, 

24 LT に対応する。 
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図 4 太陽とともに動く座標系における，case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) 

から得られた，⾼度 70 km における熱潮汐波に伴う東⻄⾵（左，カラー，単位は m s-

1）と南北⾵（右，カラー，m s-1）の経度-緯度分布。ベクトルは⾼度 70 km における

東⻄⾵と南北⾵を⽰している。経度はローカルタイム（単位は LT）に対応している。

例えば，180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応して

いる。 
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図 5 図 4 と同じ場合の鉛直⾵（左，カラー，単位は m s-1），と温度偏差（右，カラ

ー，K）。180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応して

いる。 
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図 6 図 4 と同じ場合の⾼度 60 km における熱潮汐波に伴う東⻄⾵（左，カラー，

単位は m s-1）と南北⾵（右，カラー，m s-1）の経度‒緯度分布。ベクトルは⾼度 60 km 

における東⻄⾵と南北⾵を⽰している。経度はローカルタイム（単位は LT）に対応し

ている。例えば，180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に

対応している。 

(a)

(c)

(e)

(b)

(d)

(f)
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図 7 図 6 と同じ場合の鉛直⾵（左，カラー，単位は m s-1），と温度偏差（右，カラ

ー，K）。180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応して

いる。 

 

(a)

(c)

(e)

(b)

(d)

(f)
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図 8 図 4 と同じ場合の⾼度 50 km における熱潮汐波に伴う東⻄⾵（左，カラー，

単位は m s-1）と南北⾵（右，カラー，m s-1）の経度-緯度分布。ベクトルは⾼度 50 km 

における東⻄⾵と南北⾵を⽰している。経度はローカルタイム（単位は LT）に対応し

ている。例えば，180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に

対応している。 

 

(a)

(c)

(e)

(b)

(d)

(f)
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図 9 図 8 と同じ場合の鉛直⾵（左，カラー，単位は m s-1），と温度偏差（右，カラ

ー，K）。180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応して

いる。 

 

 

図B（W,T,lev60）

(a)

(c)

(e)

(b)

(d)

(f)
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図10 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた⾼度 70 km におけ

る⼀⽇潮（左）と半⽇潮（右）に伴う，南北⾵（カラー，単位は m s-1）とジオポテン

シャル⾼度偏差（⿊⾊コンター）の経度-緯度分布。 
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図11 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた緯度75˚Nにおける

⼀⽇潮に伴う南北⾵（左）と温度偏差（右）の緯度-⾼度分布。 
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図4, 5 は case A, B, C で得られた⾼度 70 km における熱潮汐波の⽔平構造を⽰し

ている。case A と case B で得られた東⻄⾵偏差分布を⾒ると（図4a, 4c）， 緯度45˚よ

り極側で，⼀⽇潮（東⻄波数1），緯度45˚より⾚道側で半⽇潮（東⻄波数2）が卓越して

いる。卓越する東⻄波数が緯度によって変化することは，過去の観測で⽰された熱潮汐

波の温度偏差と整合的である(e.g., Taylor et al., 1980; Schofield & Taylor, 1983; Zasova 

et al., 2007)。しかしながら，case C を⾒ると半⽇潮による東⻄⾵と南北⾵は低緯度だ

けでなく，⾼緯度でも卓越している（図4e, f）。これは，半⽇潮の振幅は安定度ととも

に増加するけれども，雲層上層の⼤気安定度が case Aでは⼩さく，case C では⾼いの

で，case C における⾼緯度の⼀⽇潮の振幅（図4e, f）が case A, B のそれ（図4a-4d）

よりもかなり⼩さいためである。⼀⽇潮，半⽇潮の構造を得るために，フーリエ分解を

⽤いている。図10 は⼀⽇潮と半⽇潮から得られる⾼度 70 km における南北⾵分布を

⽰している。雲頂⾼度における⼀⽇潮と半⽇潮の最⼤南北⾵速は，caseAでそれぞれ 28 , 

9 m s-1 (図10a, 10b), caseB で 25, 12 m s-1（図10c, 10d），case C で 12, 15 m s-1 （図

10e, 10f）である。過去の観測では，中緯度の正午（12 LT）での熱潮汐波の南北⾵速は，

6-18 m s-1 である(Del Genio & Rossow, 1990; Horinouchi et al., 2018; Kouyama et al., 

2012; Limaye, 1988; Moissl et al., 2009; Rossow et al., 1990)。これらのことから，本研

究のモデルでは雲頂⾼度にわずかながら不確定性があるものの（3.5節参照），case C で

得られた熱潮汐波は観測とよく合っていることがわかる（図4, 6 の右カラム）。Peralta 

et al. (2012) では，熱潮汐波による南北⾵速，緯度73˚-83˚の雲頂⾼度で 3-6 m s-1であ

り，本研究で得られた値（図4の右カラム）よりかなり⼩さい。この違いは，⾼緯度の

雲頂⾼度が押し下げられていることに起因しているかもしれない (Titov et al., 2008)。

今回の数値計算では図11, 12 に⾒られる低緯度での⼀⽇潮による温度偏差を除いて，

⾼度 60-80 kmでは⾼度が下がるにつれて熱潮汐波の振幅が⼩さくなっている。case C 

における⾼緯度の⾼度 60 km での南北⾵速は，⼀⽇潮で2-4 m s-1，半⽇潮で 1-2 m s-
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1 であり，これは Peralta et al. (2012) の結果と整合的である。 

 

図4の左のカラムで⽰されていることから明らかなように，低緯度の東⻄⾵の位相は，

安定度が⾼くなるにしたがって⻄向き（ローカルタイムで早い⽅向）に移動している。

東⻄⾵の観測と⽐較すると，⾚道付近の11-12 LT で最も遅く(Del Genio & Rossow, 

1990; Horinouchi et al., 2018; Hueso et al., 2015; Limaye, 1988; Moissl et al., 2009)，

case C で得られる東⻄⾵速分布が観測と最もよく合っている。この結果から，熱潮汐

波の構造が case C の現実的な⼤気安定度によって改善されたことが⽰唆される。同様

の結果は，鉛直⾵（図5の左図）や温度偏差（図5の右図）でも確認できる。case A と 

case C を⽐較すると，位相のズレは約60˚（4 LT）である。case B, C では，太陽直下

点の対蹠点で上昇流が⾒られ（図5c, 5e），夜⾯の低緯度で正の温度偏差が⼤きくなっ

ている（図5d, 5f）。緯度60˚付近の温度偏差の東⻄分布もまた，case A, B, C では⼤き

く異なっている（図5の右カラム）。また，case C の南北⾵分布（図4f）も case A, B

（図4b, 4d）の分布とは⼤きく異なる。case A, B では南北⾵は昼⾯で極向き，夜⾯で⾚

道向きである。case C では，2-7 LTと 10-17 LT で極向きであり，半⽇潮成分は緯度 

45˚から極側でも無視できない（図4f）。case C で得られる南北⾵分布は，最近のLIR

観測（Fukuya et al., 2021）と整合的である。極向き南北⾵の最⼤⾵速は case C では 

25 m s-1 で14 LTに位置しており，過去の観測値である 7-15 m s-1 よりはやや⼤きいけ

れども，紫外観測とは整合的である(DelGenio & Rossow, 1990; Horinouchi et al., 2018; 

Hueso et al., 2015)。Kouyama et al. (2012) は東⻄⾵が⾚道付近の12-13 LT で最も遅

いことと，最も早い極向き⾵が11-12 LT で吹いていることを⽰した。これらの結果は，

熱潮汐波の構造が平均東⻄⾵などの影響によって時間変化することを⽰唆しているも

のと考えられる。 
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図6, 7 はcase A, B, C から得られた⾼度 60 km における熱潮汐波の⽔平構造を⽰し

ている。東⻄⾵（図6左カラム）は緯度によらず⼀⽇潮が卓越しており，低緯度で半⽇

潮が卓越する⾼度 70 km とは異なる（図4左カラム）。また，南北⾵の構造（図6右カラ

ム）は，振幅は⼩さくなるものの，⼀⽇潮が卓越する構造⾃体は⾼度 70 km（図4右カ

ラム）とほとんど変わらない。鉛直⾵（図7左カラム）に関しても，⾼緯度で⼀⽇潮，

低緯度で半⽇潮が卓越する構造は⾼度 70 km（図5左カラム）と変わらない。温度（図

7右カラム）については，case A, B, C でほぼ構造が変わらず，⼤気安定度によって位

相が⻄側にずれる⾼度 70 km （図5右カラム）とは様⼦が異なる。 

 

図8, 9 は case A, B, C で得られた⾼度 50 km における熱潮汐波の⽔平構造を⽰し

ている。東⻄⾵（図8左カラム）を⾒ると，case A, B は低緯度で半⽇潮，⾼緯度で⼀⽇

潮が卓越しているが，case C では緯度によらず⼀⽇潮が卓越しているように⾒える。

また，⼀⽇潮の位相は⻄側で正，東側で負となっており，⾼度 70 km （図4左カラム）

と⽐べて，位相が180˚ほどずれている。南北⾵（図8右カラム）はいずれのケースにお

いても低緯度で半⽇潮に伴う構造が⾒えており，緯度によらず⼀⽇潮が卓越する⾼度 

70 km （図4右カラム）とは異なる。鉛直⾵（図9左カラム）は低緯度で半⽇潮，⾼緯度

で⼀⽇潮という構造は⾼度 70 km の場合（図7左カラム）とほとんど変わらない。温度

（図9右カラム）に関しては，⻄側が正，東側が負となっているが，⾼度 70 km では，

⻄側が負，東側が正となっており，位相がちょうど180˚ずれているように⾒える。 

 

3.3. ⾚道における熱潮汐波の鉛直構造 

⾼度 70 km における熱潮汐波の⽔平構造が⾼度 60-80 km の⼤気安定度によってどの

ように影響を受けるのか調べるために，case A, B, C で得られた⼀⽇潮と半⽇潮の鉛直

構造を⽐較した。図 11 は緯度 75˚N における熱潮汐波による南北⾵（図 11 の左カラ
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ム）と温度偏差（図 11 の右カラム）の緯度-⾼度分布を⽰している。⾼度 62-73 km で

あは，⼀⽇潮はどのケースでも，太陽直下点と対蹠点の間の循環に関係するほぼ順圧的

な構造をしている（Takagi et al., 2018）。南北⾵は 6-18 LT で極向きであり，18-6 LT 

では⾚道向きである（図 11 の左カラム）。この結果は⾼緯度の⼀⽇潮の順圧構造は，雲

層上層の⼤気安定度から影響を受けないことを⽰唆している。 
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図 12 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた⾚道における半⽇潮

に伴う東⻄⾵（左，単位は m s-1）と温度偏差（右，K）の経度-⾼度分布。経度 180˚W, 

90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 
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図 13 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた⾚道における半⽇潮

に伴う南北⾵（左，単位は m s-1）と鉛直⾵偏差（右，m s-1）の経度-⾼度分布。経度 180˚W, 

90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 

 

 

(a)

(c)

(e)

(b)

(d)

(f)
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図 14 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた⾚道における⼀⽇潮

に伴う東⻄⾵（左，単位は m s-1）と温度偏差（右，K）の経度-⾼度分布。経度 180˚W, 

90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 

 

(a)

(c)

(e)

(b)

(d)

(f)



 34 

 
図 15 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた⾚道における⼀⽇潮

に伴う南北⾵（左，単位は m s-1）と鉛直⾵偏差（右，m s-1）の経度-⾼度分布。経度 180˚W, 

90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 

 

 

(a)

(c)

(e)

(b)

(d)

(f)
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図 16 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた⾚道における熱潮汐

波に伴う東⻄⾵（左，単位は m s-1）と温度偏差（右，K）の経度-⾼度分布。経度 180˚W, 

90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 

 

 

(a)

(c)

(e)

(b)

(d)

(f)
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図 17 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた⾚道における熱潮汐

波に伴う南北⾵（左，単位は m s-1）と鉛直⾵偏差（右，m s-1）の経度-⾼度分布。経度

180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 

 

図 12 は⾚道における半⽇潮による東⻄⾵（図 12 の左カラム）と温度偏差（図 12 の

右カラム）の経度-⾼度分布を⽰している。位相の傾きの変化から，半⽇潮は⾼度 60 km 

(a)

(c)

(e)

(b)

(d)

(f)
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より上では上向き，下では下向きに伝播することがわかる。なお，今回のモデルでは，

正味の太陽光フラックスの吸収は⾼度 65 km で最⼤である（Haus et al., 2015）。太陽

光エネルギー吸収の鉛直分布が，波が放射される⾼度をどのように決めるのかはまだ明

らかでない。case B, C では，⾼度 70km より上で鉛直波⻑が減少している。⾼度 60 

km における半⽇潮の東⻄位相分布はすべてのケースでほぼ同じなので，⾼度 60-70 km 

の半⽇潮の鉛直波⻑は低緯度の雲頂⾼度で観測された熱潮汐波の位相分布に関して極

めて重要であることが予想される。熱潮汐波の鉛直波⻑λz はWKB近似のもとで，内

部重⼒波の分散関係から⾒積もることができる（Andrews et al., 1987）。 

 

2𝜋
𝜆"

=
𝑁11 + 2

𝑘#
𝑘$
4
%

𝑐 − 𝑢8
, (2)

 

 

kx は東⻄波数，ky は南北波数である。N はブラントヴァイサラ振動数，c は東⻄位相

速度，𝑢8	は東⻄平均された東⻄⾵速度である。半⽇潮は⾚道から⾼緯度まで達していて，

その位相は⾼度 60-70 km ではほとんど変化しない（図 10 の右カラムの⿊コンター）。

この構造は，南極から北極までの⻑さがこの⾼度での半⽇潮の南北波⻑の半分に対応し

ていることを⽰唆する。したがって，半⽇潮について，ky / kx = 1/2 と仮定でき，⾚道

付近の⾼度 65 km における半⽇潮の鉛直波⻑は，case A で 56.1 km, case B で 43.1 

km, case C で 33.4 km と⾒積もることができる。さらに，case Aと case Cで⾼度 60 

km の東⻄位相分布が同じであると仮定すれば，⾼度 70 km における case A, C 間の

東⻄位相の違いは，低緯度で 2.9 LT と⾒積もられる。この⾒積もりは，図 4-6 で⽰し

た結果とよく合っている。上述したように，case C で得られた熱潮汐波の⽔平構造は

観測とよく⼀致している（図 4, 5）。⾼度 60 km より上の⼤気安定度が最も現実的であ

る case C を⽤いた計算で，半⽇潮の鉛直波⻑が変化したことによって雲頂付近の位相



 38 

（⽔平構造）が改善されたと考えられる。 

 

 図 13 は ase A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた⾚道における半⽇潮

に伴う南北⾵（左，単位は m s-1）と鉛直⾵偏差（右，m s-1）の経度-⾼度分布を⽰して

いる。位相の傾きの変化から，半⽇潮は南北⾵で⾒ると，⾼度 47 および 65 km の⾼

度を境⽬にその上では上向き，下では下向きに伝播というように，波の伝播の向きが複

雑に変化しているように⾒える。鉛直⾵でみると，⾼度 50 km を境にその上では上向

き，下では下向きに伝播しているように⾒える。このように，着⽬する物理量によって

波の位相が切り替わる⾼度が異なるように⾒えることがわかる。 

 

図 14 は case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた⾚道における⼀⽇

潮に伴う東⻄⾵（左，単位は m s-1）と温度偏差（右，K）の経度-⾼度分布，図 15 は

図 14 と同じ条件での南北⾵（左，単位は m s-1）と鉛直⾵偏差（右，m s-1）の経度-⾼

度分布を⽰している。どの物理量に関しても，ほとんど位相が変化しない順圧的な構造

となっている。 

 

図 16 は case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた⾚道における熱潮

汐波に伴う東⻄⾵（左，単位は m s-1）と温度偏差（右，K）の経度-⾼度分布，図 17 は，

図 16 と同じ条件での南北⾵（左，単位は m s-1）と鉛直⾵偏差（右，m s-1）の経度-⾼

度分布を⽰している。例えば，東⻄⾵を⾒ると⾼度 70 km あたりでは半⽇潮が卓越し

ているが，それより下の⾼度では⼀⽇潮が卓越しており，熱潮汐波の構造は鉛直⽅向に

⼤きく変化していることがわかる。他の物理量に関しても，⾼度によって熱潮汐波の構

造は異なっている。 
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図 18 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた半⽇潮に伴う東⻄⾵

（左，単位は m s-1）と南北⾵（右，m s-1）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの⾚道に

おける経度-⾼度分布。経度 180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 

24 LT に対応している。 
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図 19 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた半⽇潮に伴う鉛直⾵

（左，単位は m s-1）と温度（右，K）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの⾚道における

経度-⾼度分布。経度 180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT 

に対応している。 
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図 20 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた⼀⽇潮に伴う東⻄⾵

（左，単位は m s-1）と南北⾵（右，m s-1）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの⾚道に

おける経度-⾼度分布。経度 180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 

24 LT に対応している。 
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図 21 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた⼀⽇潮に伴う鉛直⾵

（左，単位は m s-1）と温度（右，K）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの⾚道における

経度-⾼度分布。経度 180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT 

に対応している。 

 

図 18 は case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた半⽇潮に伴う東⻄
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⾵（左，単位は m s-1）と南北⾵（右，m s-1）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの⾚道

における経度-⾼度分布，図 19 は図 18 と同じ条件の鉛直⾵（左，単位は m s-1）と温度

（右，K）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの⾚道における経度-⾼度分布を⽰している。

密度をかけて⽐較していることで，位相の切り替わる⾼度がわかりやすくなっている。

例えば，東⻄⾵（図 18左カラム）では⾼度 60 km, 温度（図 19右カラム）では⾼度 50 

km を境⽬に熱潮汐波が上下に伝播していることが確認できる。これは，図 12 で⾒て

取れる位相が切り替わる⾼度と整合的である。 

 

図 20 は case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた⼀⽇潮に伴う東⻄⾵

（左，単位は m s-1）と南北⾵（右，m s-1）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの⾚道に

おける経度-⾼度分布，図 21 は図 20 と同じ条件の鉛直⾵（左，単位は m s-1）と温度

（右，K）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの⾚道における経度-⾼度分布を⽰している。

どの物理量についても順圧的な構造をしていることがわかる。 
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3.4. 緯度 60˚N における熱潮汐波の鉛直構造 

 
図 22 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた半⽇潮に伴う東⻄⾵

（左，単位は m s-1）と温度偏差（右，K）の緯度 60˚Nにおける経度-⾼度分布。経度

180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 
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図 23 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた半⽇潮に伴う南北⾵

（左，単位は m s-1）と鉛直⾵（右，m s-1）の緯度 60˚Nにおける経度-⾼度分布。経度

180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 
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図 24  case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた⼀⽇潮に伴う東⻄⾵

（左，単位は m s-1）と温度偏差（右，K）の緯度 60˚Nにおける経度-⾼度分布。経度

180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 
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図 25 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた⼀⽇潮に伴う南北⾵

（左，単位は m s-1）と鉛直⾵（右，m s-1）の緯度 60˚Nにおける経度-⾼度分布。経度

180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 
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図 26 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた半⽇潮に伴う東⻄⾵

（左，単位は m s-1）と南北⾵（右，m s-1）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの緯度 60˚N

における経度-⾼度分布。経度 180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 

18, 24 LT に対応している。 
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図 27 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた半⽇潮に伴う鉛直⾵

（左，単位は m s-1）と温度（右，K）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの緯度 60˚Nに

おける経度-⾼度分布。経度 180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 

24 LT に対応している。 
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図 28 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた⼀⽇潮に伴う東⻄⾵

（左，単位は m s-1）と南北⾵（右，m s-1）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの緯度 60˚N

における経度-⾼度分布。経度 180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 

18, 24 LT に対応している。 
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図 29 case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた⼀⽇潮に伴う鉛直⾵

（左，単位は m s-1）と温度（右，K）に⼤気密度の平⽅根をかけたものの緯度 60˚Nに

おける経度-⾼度分布。経度 180˚W, 90˚W, 0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 

24 LT に対応している。 

図 22 は case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた半⽇潮に伴う東⻄⾵

（左，単位は m s-1）と温度偏差（右，K）の緯度 60˚Nにおける経度-⾼度分布，図 23
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は図 21 と同じ条件における南北⾵（左，単位は m s-1）と鉛直⾵（右，m s-1）の緯度

60˚Nにおける経度-⾼度分布を⽰している。東⻄⾵を⾒ると⾼度 60 km を境に熱潮汐

波が上下に伝播しているように⾒える。それぞれの物理量に密度の平⽅根をかけた図

26, 27 では，位相の切り替わりがより顕著に⽰されている。 

 

図 24 は case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) で得られた⼀⽇潮に伴う東⻄⾵

（左，単位は m s-1）と温度偏差（右，K）の緯度 60˚Nにおける経度-⾼度分布，図 25

は図 24 と同じ条件における南北⾵（左，単位は m s-1）と鉛直⾵（右，m s-1）の緯度

60˚Nにおける経度-⾼度分布を⽰している。 

 

 

3.5.  LIR 温度観測との⽐較 

あかつき LIR 観測（Akiba et al., 2021; Kouyama et al., 2019）と本研究の結果を⽐較

するために，GCM で得られた温度場から，輝度温度分布を計算した。LIR カメラで得

られた熱放射 Iobs は以下で⾒積もることができる。 

 

𝐼&'( = ; 𝑓(𝜆) =; 𝐵)?𝑇(𝑧)@𝑊(𝑧)𝑑𝑧
"!

""
B 𝑑𝜆

)"

)!
, (3) 

 

T(z)は太陽とともに動く座標系から得られた空間平均された温度，Bλ (T)はプランク

関数，λは波数，z は⾼度，λ1 は 8μm，λ2 は 12 μm，z1 は 45 km，z2 は 85 km，

W(z)は重み関数，f(λ)は LIR カメラのスペクトル応答を表している(Fukuhara et al., 

2011; Taguchi et al., 2007)。輝度温度 Tobs は以下の式で定義される。 
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図 30  あかつき LIR カメラ（Taguchi et al., 2007）を考慮して，case A(a), (b), case B 

(c),(d), case C (e), (f) から得られた輝度温度偏差の経度‒緯度分布。経度 180˚W, 90˚W, 
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0˚E, 90˚E, 180˚E はそれぞれ，0, 6, 12, 18, 24 LT に対応している。 

 

Tobs からその東⻄平均を引いた偏差	𝑇&'( − 𝑇&'(	888888は LIR で観測された熱潮汐波に関す

る温度偏差を⽰す。図 30 は case A, B, C から得られた熱潮汐波に関する輝度温度偏差

の⽔平分布を⽰している。LIR観測（Kouyama et al., 2019）と⽐較すると，1-2 LT 程

度の位相のズレがあるものの，低緯度の温度分布が case C で改善されていることが確

認できる。⼀⽇潮が卓越する，緯度 45˚から極側の温度分布は，すべてのケースでほぼ

同じであり，⾼度 62-73 km でほぼ順圧な構造をもつ⼀⽇潮は雲層上層の⼤気安定度に

はほとんど影響を受けないことがわかる。なお，図 30 に⾒られる鉛直⽅向に平均され

た温度分布は⾼度 70 km で得られた温度分布（図 5右カラム）と明らかに異なる。こ

れは，LIRの温度観測は重み関数に強く依存しているので，数値計算の結果と⽐較する

ときにはモデルの不確定性を考慮し，慎重に解釈する必要があることを⽰唆する。 

 

3.6. 熱潮汐波に関する⾓運動量と熱の輸送 

従来の⾦星熱潮汐波に関する理論的・数値的な研究においては，⻑年，熱潮汐波の鉛

直伝播に伴う⾓運動量の鉛直輸送のみが注⽬されてきた(e.g., Fels & Lindzen, 1974; 

Newman & Leovy, 1992; Takagi &Matsuda, 2007)。最近，あかつき UVI 画像から熱潮

汐波に伴う⽔平⾵分布が導出され，熱潮汐波が緯度45˚から⾚道の範囲の雲頂⾼度で，

⾚道向きの⾓運動量フラックスを引き起こしており，緯度約20˚から⾚道の範囲で東⻄

平均東⻄⾵を0.6-0.9 m s-1 day-1 加速している可能性が指摘された (Horinouchi et al., 

2020)。この結果は，従来の熱潮汐波メカニズム(e.g., Fels & Lindzen, 1974)だけでなく，

⼦午⾯循環メカニズム(Gierasch, 1975; Matsuda, 1980)を介して，熱潮汐波がスーパー

ローテーションの維持に寄与していることを⽰唆する。 
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図31  case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得られた，熱潮汐波によって引

き起こされる南北（左，カラー，単位は kg m-1 s-2）および鉛直（右，カラー，×10-3 kg 

m-1 s-2）AM fluxの緯度‒⾼度分布。⿊コンターは 234 ⽇で平均した東⻄平均東⻄⾵を

⽰している。 
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図31 はcase A, B, C から得られた熱潮汐波に伴う南北（ρ𝑢′𝑣′88888cosφ）および鉛直（ρ

𝑢′𝑤′888888cosφ）⽅向の⾓運動量フラックスの緯度-⾼度分布である。ρは基本場の⼤気密度，

φは緯度，上付きのバーは東⻄平均を意味し，uʼ , vʼ , wʼ はそれぞれ，熱潮汐波による

東⻄，南北，鉛直⾵の偏差を表している。case A では，⾼度60-72 km の緯度45˚から

⾚道の範囲で⾚道⽅向の⾓運動量フラックスが⽣じている（図31a）。⾼度54-60 km で

は，⾓運動量フラックスは低緯度で極向きである。緯度60˚-75˚では，⾼度50-70 kmで

⾓運動量フラックスは⾚道向きである。雲頂⾼度より上（⾼度 74-80 km ）での極向き

の⾓運動量フラックスが case B では広い緯度範囲で確認できるが，case B から得られ

た南北⾓運動量フラックスの分布は（図31c），case A のものとよく似ている（図31a）。

case C では，低緯度の⾚道向き⾓運動量フラックスは，⾼度 55-65km と 70-80 km で

２つの⾼度領域に分かれていて，⾼度65-70 km の緯度60˚から⾚道の範囲で極向きの

⾓運動量フラックスが現れている。これらの結果から，熱潮汐波に伴う南北⾓運動量フ

ラックスの分布は，南北⽅向にも鉛直⽅向にも⼤きく変化し，現実の⾦星⼤気の基本場

に強く影響されることが⽰唆される。なお，すべてのケースにおいて，⾚道の東⻄平均

東⻄⾵速が最⼤となる⾼度付近（case A, B では70km, case C では 74 km）で，低緯度

の南北運動量フラックスが最⼤である。このことは，熱潮汐波が低緯度の雲頂⾼度のス

ーパーローテーションの維持に寄与していることを⽰唆する観測（Horinouchi et al., 

2020）と整合的である。 

 

図32 は⾼度 66, 68, 70, 72, 74, 76 km における単位質量あたりの南北⾓運動量フラ

ックスの南北プロファイルを⽰している。例えば，caseB（図32⻘線）の緯度30˚N付近

に着⽬すると，⾼度 66 km では負の値を⽰しているが，⾼度 72 km では正の値を⽰

しており，⾼度によって南北⾓運動量フラックスの向きが異なることがわかる。このよ

うに，⾼度によってフラックスの向きが変わることは，他のケース，緯度帯でも⾒られ



 58 

る。この結果は，Horinouchi et al. (2020) で⽰されたように，必ずしも⾚道向きに南北

⾓運動量が運ばれているとは限らないことを⽰唆する。 

 

図33 は⾚道付近の東⻄平均東⻄⾵が最⼤となる⾼度における，単位質量あたりの南

北⾓運動量フラックスの南北プロファイルを⽰している。なお，今回⽤いたモデルでは，

雲頂⾼度に対応する⾼度に関しては不確定性がある。Newman et al. (1984) と Piccialli 

et al. (2008, 2012) は観測された温度場から東⻄⾵分布を計算し，東⻄⾵速が低緯度の

⾼度 70 km付近で最⼤となることを⽰した。なお，⾼度 70 kmは，実際の⾦星⼤気の

低緯度における雲頂⾼度である。したがって，計算結果と観測を⽐較するためには，case 

A, B では⾼度 70 km, case C では⾼度 74 km で南北⾓運動量フラックスを評価する

必要がある。case A, C では，緯度40˚から⾚道側で⾓運動量フラックスは⾚道向きで，

緯度 20˚で 12 m2 s-2，緯度 30˚で16 m2 s-2 のピークを持つ。この特徴は，緯度 45˚か

ら 50˚から⾚道の範囲で⾓運動量フラックスは⾚道向きで，緯度 25˚で 12-18 m2 s-2 

のピークを持つという観測結果（Horinouchi et al., 2020）と定量的にもよく⼀致してい

る。Case B で得られた低緯度の⾚道向き⾓運動量フラックスはcase A, C のそれらよ

りも⼩さい。この結果は⾚道領域の東⻄平均東⻄⾵が相対的に case B で遅いことに関

係しているかもしれない（図2c）。 

 

すべてのケースにおいて，低緯度における熱潮汐波に伴う鉛直⾓運動量フラックスは，

⾼度 60 km より上では上向きで，⾼度 60 kmより下では下向きである（図31の右カラ

ム）。これらの結果は，熱潮汐波は⾼度 60 km より上で上向き，60 kmより下で下向き

に伝播すること（図11, 12）と整合的であり，本研究において⾼度 60 km あたりの低

緯度で鉛直⾓運動量フラックスによって東⻄平均東⻄⾵が加速されていることを⽰唆

する。この加速の効果は Takagi & Matsuda (2007)での計算で得られた結果とも整合的
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である。しかしながら，鉛直⾓運動量フラックスの発散の分布はそれぞれのケースで異

なっている。⾚道領域でみると，case C では⾼度 75 km あたりで鉛直⾓運動量フラッ

クスが発散しているが，case A, B では 65 km 付近で発散している。結果として，南北

熱輸送を考慮しなければ，case C では⾼度 52-75 km という広い範囲で東⻄平均東⻄

⾵が加速されているが（図31f），case A, B の低緯度における東⻄平均東⻄⾵は緯度 55-

65 km で加速され，⾼度 65 kmより上で減速する（図31b, 31d）（南北熱輸送の効果に

関する議論は以下を参照）。 
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図32  case A(⿊線)，case B（⻘線），case C（緑線）から得られる熱潮汐波によって引

き起こされる単位質量あたりの南北 AM flux uʼvʼcosφの緯度分布。⾼度は66, 68, 70, 

72, 74, 76 km である。単位は m2 s-2。 

(a)

(c)

(e)

(b)

(d)

(f)
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図33  case A(⿊線，70 km)，case B（⻘線，70 km），case C（⾚線，74 km）から得ら

れる熱潮汐波によって引き起こされる単位質量あたりの南北⾓運動量フラックス  

𝑢′𝑣′88888cosφの緯度分布。単位は m2 s-2。 
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図34  図31と同じ場合における，case A(a), (b), case B (c),(d), case C (e), (f) から得

られた南北熱フラックス（左，カラー，単位は K kg m-2 s-1），熱潮汐波によって引き起

こされる東⻄平均東⻄⾵の加速率（右，カラー，m s-1 day-1）と熱潮汐波に伴うEPフラ

ックスベクトル（右，ベクトル）である。⿊⾊コンターは，⽔平平均からの東⻄平均温

度偏差（左）および東⻄平均東⻄⾵（右）を⽰している。 
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図35 熱潮汐波の⾓運動量輸送によって引き起こされる平均東⻄流の加速率 dU/dt の

緯度-⾼度分布。上段からcaseA，B，C，左からトータルの加速率，ρ0 𝑢′𝑣′88888 による加速

率，ρ0 𝑢′𝑤′888888 による加速率を⽰す。 
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図36 熱潮汐波による平均東⻄流の加速減速 dU/dt。上段からcaseA, B, C。左から，

dU/dt, 𝑢′𝑣′88888 による加速，𝑢′𝑤′888888 による加速， 
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図37  上段からcaseA, B, C。左から熱潮汐波による⾓運動量輸送, 熱潮汐波による⾓

運動量の南北輸送, 熱潮汐波による⾓運動量の鉛直輸送による東⻄⾵の加速率を⽰し

ている。 

 

図34の左カラムは，⾦星⼤気中の熱潮汐波という観点からは今まで注⽬されていなか

った，熱潮汐波に伴う南北熱フラックス ρ𝑣′𝑇′88888 の緯度-⾼度分布である。case Aでの振

幅は相対的に⼩さいけれども，雲頂⾼度より上のすべての緯度で南北熱フラックスは⾚

道向きである。⾼度 55-70 km では，すべてのケースで熱フラックスが極向きであり，

これは雲層で励起される傾圧波によって引き起こされる熱フラックス（Sugimoto et al., 

2014b）に似ており，熱潮汐波がこれらの⾼度の熱構造に影響を与えることを⽰唆する。

⾼度 60-70 kmの低緯度および⾼度 48-60 km の緯度 60˚付近でも⾚道向きの熱フラ

ックスが⽣じている。過去の研究では熱潮汐波に伴う鉛直⾓運動量フラックスについて

のみ注⽬されていた(Fels & Lindzen, 1974; Newman & Leovy, 1992; Plumb, 1975; 
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Takagi& Matsuda, 2006, 2007)。今回の結果は，南北⾓運動量と熱フラックスが⾦星の

⼤気⼒学を理解するために重要であることを⽰した。 

 

顕著な南北熱輸送（図34の左カラム）のため，東⻄平均東⻄⾵が熱潮汐波によってど

のように影響を受けるか調べるには，transformed Eulerian-mean(TEM)を⽤いるのが

有効である。TEM系における平均東⻄⾵の式は log p 座標系で以下のように記述され

る（Andrew et al., 1987） 

 

𝜕𝑢8
𝜕𝑡
+

�̅�∗

𝑎𝑐𝑜𝑠∅
	
𝜕(𝑢8𝑐𝑜𝑠∅)

𝜕∅
+ 𝑤O ∗

𝜕𝑢8
𝜕𝑧∗

− 𝑓�̅�∗ − 𝑋8 =
1

𝜌𝑎𝑐𝑜𝑠∅
∇ ∙ 𝑭, (𝟓) 

 

O  は東⻄平均を表す。Z*はlog p ⾼度，aは惑星半径，fはコリオリパラメーター，𝑋8 は

摩擦と粘性の平均東⻄成分，𝑣∗888 と	𝑤∗8888 はそれぞれ残差平均⼦午⾯循環の東⻄平均南北

⾵と鉛直⾵を表している。𝑭 = (0, 	𝐹(#), 𝐹(")	) は Eliassen-Palm(EP) フラックスを表し

ており，以下のように定義されている。 

 

𝐹(#) = 𝜌𝑎𝑐𝑜𝑠∅X𝑢8"∗
𝑣′𝜃′
88888888

𝜃"∗8888 − 𝑢′𝑣′
88888888

Z , (6) 

𝐹(") = 𝜌𝑎𝑐𝑜𝑠∅\]𝑓 −
1

𝑎𝑐𝑜𝑠∅
𝜕(𝑢8𝑐𝑜𝑠∅)

𝜕∅
^
𝑣′𝜃′
88888888

�̅�"∗
− 𝑢′𝑤′
888888888

_ , (7) 

 

θは温位，𝑢8"∗と 𝜃"∗8888 は z*に対する 𝑢8，�̅� からの偏差である。 

 

図 34 の右カラムは，case A, B, Cにおける熱潮汐波に伴う EPフラックスベクトルの

緯度-⾼度分布と（５）式の右辺から計算した東⻄平均東⻄⾵の加速率を⽰している。
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すべてのケースで，⾼度 60 km 付近の低緯度から EP フラックスベクトルが描かれて

おり，⾼度 60-70 km で上向きおよび極向きで，⾼度 60 km より下では下向きである。

内部重⼒波の EPフラックスは群速度の⽅向を⽰すので（Imamura, 2006），この結果は

⾼度 60 km の低緯度で励起される熱潮汐波は，⾼度 60 km より下ではほとんど下向き

に伝播するけれども，⾼度 60 km より上で，上向きだけでなく，極向きにも伝播して

いる。⾼度 50-60 km の緯度 60˚-75˚では，太陽加熱が⼩さいにも関わらず，下向きの

EPフラックスが⽣じている。⾼度 55-65 km 付近の EPフラックスの発散によってほ

とんどすべての緯度の東⻄平均東⻄⾵が加速される。なお，今回の結果において EPフ

ラックスの極向き成分には，⾚道向きの⾓運動量フラックスと極向きの熱フラックスと

がともに寄与しており，⾦星⼤気中の熱潮汐波の⼒学的効果を考える上で，南北熱輸送

が無視できないことを⽰唆する。中緯度ジェット直下の東⻄平均東⻄⾵は⾼度 60 km 

付近の低緯度からの EPフラックスの収束によって減速される。case B, C では EPフ

ラックスのベクトルの向きが中緯度ジェットの位置で⾚道向きに変化し，熱潮汐波に伴

う EP フラックスが中緯度ジェットから強く影響を受けることを⽰唆する。case A, B

（図 34b ,31d）では⾼度 60-68 km，case C（図 34f）では⾼度 66-76 km で 0.2-0.5 m 

s-1 day-1 程度の EPフラックスの発散によって⾚道域の東⻄平均東⻄⾵が加速されてい

る。これらの値は，あかつき UVI観測から⾒積もられた値（Horinouchi et al., 2020）

よりわずかに⼩さい。なお，この EPフラックスの発散は主に南北・鉛直⾓運動量フラ

ックス（図 31）の収束によるが，中緯度では南北熱輸送も無視できない（図 34 の左カ

ラム）。 

 

caseA, B で顕著なのは，⾼度 55-65 km の低緯度で鉛直⾓運動量フラックスの収束

による東⻄平均東⻄⾵の加速（図 31b, 28d）が，⾼度 50-60 km の極向き⾓運動量フラ

ックスの発散による減速によって打ち消される（図 31a, 28c）傾向があることである。
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また，⾼度 60-73 km の⾚道域における，⾚道向きの⾓運動量フラックスの収束による

加速（図 31a, 28c）も⾼度 65-85 km の⾓運動量フラックスの発散による減速（図 31b, 

28d）によって打ち消される傾向にある。結果として，case A, B では東⻄平均東⻄⾵は

⾼度 68-75 km で減速する（図 34b, 31d）。⼀⽅，case C では，低緯度の東⻄平均東⻄

⾵が⾼度 55-76 km の広い範囲で連続的に加速されている（図 34f）。これは，⾼度 55-

65 km と 70-80 km での⾚道向き⾓運動量の収束と（図 31e），⾼度 52-76km での鉛直

⾓運動量フラックスの収束（図 31f）によって東⻄平均東⻄⾵が加速されるためである。

case A, B で⾒られる加速と減速による打ち消しの効果は，case C では起こっていない

ので，⾼度 52-76 km の低緯度で実効的に 0.2-0.5 m s-1 day-1 の値でスーパーローテー

ションが加速されている。これらの結果から，観測からは解析することが⾮常に困難な

鉛直⾓運動量フラックスは，雲⾼度だけでなくすべての上層雲（52-76 km）でスーパー

ローテーションの維持に⾮常に重要であることが⽰唆される。すべてのケースにおいて，

低緯度の⾼度 76 km より上で，東⻄平均東⻄⾵は⼤きく減速している（図 34 の右カラ

ム）。Takagi et al. (2018) で指摘されているように，この減速は主に鉛直⾓運動量フラ

ックスの発散によって⽣じる。しかしながら，case B では⾼度 76-82 km ，caase C で

は⾼度 78-86 km の⾚道域での減速に南北⾓運動量フラックスの発散もまた寄与して

いる。 
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3.7. ⼦午⾯循環の構造 

 

図 38 東⻄⾵と鉛直⾵の熱潮汐成分（べクトル），鉛直⾵（カラー）ジオポテンシャル

⾼度（コンター）。上段から，⾚道，30N, 60N。左から caseA, B, C。 
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図 39 南北⾵と鉛直⾵の熱潮汐成分（べクトル），鉛直⾵（カラー）ジオポテンシャル

⾼度（コンター）。上段から，経度 45˚, 経度 165˚。左から caseA, B, C。 
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4. 考察 

4.1. 観測との⽐較 

数値モデルによって得られた⾼度 70 km における熱潮汐波の⽔平⾵分布(e.g., 

Newman & Leovy, 1992; Takagi et al., 2018)は，昼⾯の雲頂⾼度で観測された⽔平⾵

(e.g., Limaye, 1988; Del Genio & Rossow, 1990; Moissl et al., 2009; Kouyama et al., 2012)

と，定性的には整合的であった。しかし，数値モデルで得られた⾼度 70 km での温度

偏差は少なくなくとも部分的にはあかつきLIR観測から得られた雲頂⾼度での温度偏

差(Akiba et al., 2021; Kouyama et al., 2019)とは違いがあった。夜⾯における南北⾵分

布もまた，モデルと観測（Fukuya et al., 2021）の間で差異があった。この差は3節で⾒

たように⾼度60-80 km に現実的な⼤気安定度を⽤いることで，おおよそ改善できた。

しかし，観測(Akiba et al., 2021; Kouyama et al., 2019)との東⻄位相差は1-2LT 程度残

っている。この差は本研究のモデルにおいて，熱潮汐波に伴うEPフラックスが励起さ

れる領域である⾼度50-60 km の⼤気安定度を過⼤評価していることに起因するのかも

しれない（図34の右カラム）。これらの⾼度の⼤気安定度が変化すれば，熱潮汐波にお

ける熱⼒学バランス（温度の式における東⻄移流，鉛直移流，太陽加熱の間のバランス）

によって東⻄位相分布も変化すると考えられる。雲底の⾚外加熱によって⼩スケールの

対流が引き起こされることで（Imamura et al., 2014），雲層下層の低安定度層がつくら

れると考えられるので，⼩スケールの対流を正確に表現するためにGCMを改善する必

要がある。これは今後の研究課題である。 

 

4.2. スーパーローテーションにおける南北循環メカニズム 

Horinouchi et al. (2020) はあかつきUVI観測から，雲頂⾼度の低緯度で熱潮汐波が⾚

道向きの⾓運動量フラックスを⽣じさせることを⽰した。この結果は，⼦午⾯循環メカ

ニズム(Gierasch, 1975; Matsuda, 1980)を通じて，熱潮汐波が雲頂⾼度のスーパーロー
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テーションの維持に寄与することを⽰唆する。このメカニズムでは，⼦午⾯循環メカニ

ズムの補助的なメカニズムに不可⽋な強い⽔平⾓運動量 mixing が仮定されており，こ

れが熱潮汐波に伴う⾚道向きの⾓運動量フラックスによって実質的に補助されている。

今回の結果から，熱潮汐波が⾚道で東⻄平均東⻄⾵が最も速くなる⾼度（東⻄⾵分布に

関して「雲頂⾼度」とみなされる）付近の低緯度で⾚道向きの⾓運動量フラックスを引

き起こす（図31, 33）ことが⽰唆される。(Newman et al., 1984; Piccialli et al., 2008, 2012). 

この⾚道向きの⾓運動量フラックスは観測（Horinouchi et al., 2020）と整合的である。

しかし，本研究の結果によると，南北⾓運動量フラックスの向きは，明らかに緯度と⾼

度に依存している。Fukuya et al. (2021) は雲頂⾼度付近の平均⼦午⾯循環が緯度30˚か

ら⾚道側では⾚道向き，緯度30˚から極側では極向きであることを⽰した。熱潮汐波と

ともに機能する⼦午⾯循環メカニズムでは，熱潮汐波は東⻄⼦午⾯循環の上⽅極向きブ

ランチで⾓運動量を⾚道向きに運ばなければならない。スーパーローテーションの維持

に熱潮汐波がどのように関わっているか完全に理解するためには，平均⼦午⾯循環の構

造と広い緯度と⾼度における熱潮汐波に伴う南北・鉛直⾓運動量フラックスを観測的に

解明する必要がある。 

 

4.3. ⾦星⼤循環への効果 

今回の結果では，東⻄平均東⻄⾵が，雲層中とその上で，熱潮汐波に伴う南北・鉛直

⾓運動量フラックスによって加速・減速されていることを⽰した。加速と減速の効果は

打ち消される傾向にあり，case A, B の⾼度 68-75 km の低緯度では東⻄平均東⻄⾵が

減速していた（図31, 37）。⼀⽅で，case C の⾼度 52- 76 km の広い⾼度範囲の低緯度

で，南北・鉛直運動量フラックスの両⽅が東⻄平均東⻄⾵の加速に寄与していた。これ

らの結果から，雲層のスーパーローテーションは２つの異なるメカニズムによって維持

されていることが考えられる。ひとつは，雲頂⾼度付近の⼦午⾯循環メカニズムであり，
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もうひとつは，⾼度60 km 付近の熱潮汐波メカニズムである。これらの結果もまた，東

⻄平均東⻄⾵に対する熱潮汐波の⼒学的効果が，熱潮汐波が励起される基本場に強く依

存していることと，⾦星の⼤気⼒学において東⻄平均東⻄⾵と熱潮汐波の⾮線形効果が

特に重要であることを⽰唆する。 

 

4.4. ⼤気安定度の影響を受けるコールドカラー 

コールドカラー(暖かい極渦を囲む冷たい緯度帯)は、case A,Bよりも case Cの⽅が

現実的な⼤気安定度でより明確に再現される。case A, B に⽐べて現実的な⼤気安定度

で再現されている case C を⾒ると, コールドカラーによる温度偏差が 10 K 程度⼩さ

くなっている (Taylor et al., 1980)。これは，case Cで得られた今回の結果と⼀致する

ようである（図 2e、図 3c）。Ando et al. (2016)は，熱潮汐波と平均⼦午線循環がコール

ドカラーの形成に重要な役割を果たすことを⽰した。Garate-Lopez & Lebonnois (2018)

は、コールドカラー形成において、雲構造が放射伝達過程に与える効果が重要であり，

必要不可⽋であることを強調した。本研究の結果は，60 km 以上の⼤気安定度もまた重

要であることを⽰唆している。⼤気安定度は、熱潮汐波や平均循環の構造を変化させる

ことで間接的にコールドカラーに影響を与える。今後，平均南北循環が⼤気安定度や熱

潮汐波にどのように依存するかを調べる予定である。 
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5. まとめ 

⾦星⼤気⼤循環の GCMシミュレーションを⾏い，熱潮汐波が上層雲層の⼤気安定度

によってどのように影響されるかを調べた。ニュートン冷却に⽤いる参照温度場の分布

を改善することにより，モデル内で得られる⼤気安定度分布を改善し，さらに観測と整

合的な熱潮汐波の構造を再現することに成功した。熱潮汐波の鉛直構造は⼤気安定度に

強く依存する。特に，低緯度域で卓越する半⽇潮の鉛直波⻑は，⼤気安定度に強く依存

する。しかし，⾼緯度域で卓越する⼀⽇潮は，⾼度 62-73 km ではほとんど影響を受け

ないことがわかった。これはこの⾼度で夜昼間対流的な構造が卓越するためである。⾼

度 70 km における熱潮汐波の⽔平分布は, 現実的な⼤気安定度を参照温度場として仮

定した case C で改善され, 観測結果とよく⼀致する(例えば，Kouyama et al., 2019)。

ただし，1-2LTの東⻄位相差が残っている。この改善は現実的な⼤気安定度により半⽇

潮の鉛直波⻑が 60 km 以上では⼩さくなることに起因する。 

 

熱潮汐波に伴う南北⾓運動量フラックスは, 低緯度域では⾚道上の東⻄平均東⻄⾵

が最⼤となる⾼度付近で⾚道⽅向に向かう(図 31 左)。この結果はあかつき UVI の観

測結果 (Horinouchi et al., 2020) と定量的にも似ており，熱潮汐波の⾚道向きの⾓運動

量輸送が⼦午⾯循環機構を介して，低緯度の雲頂付近のスーパーローテーションの維持

に寄与している可能性がある(Gierasch, 1975; Matsuda, 1980)。Fukuya et al. (2021)は

平均的な⼦午⾯循環が, 緯度 30˚よりも⾚道側と極側で，それぞれ⾚道向きと極向きに

なることを⽰した。しかし，この観測では，雲頂以外の⾼度での平均的な⼦午⾯循環に

関する情報は得られていない。さらに，熱潮汐波に伴う⾓運動量フラックスの⽅向は，

緯度・経度に⼤きく依存することがわかった（図 31左）。スーパーローテーションに対

する熱潮汐波の役割を理解するためには, 平均的な⼦午⾯循環と緯度経度の構造をさ

らに調べる必要がある。観測と数値モデルの両⾯から，より広い⾼度と緯度における平
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均循環と熱潮汐の構造を調べる必要がある。低緯度における⾓運動量の鉛直フラックス

は，⾼度 60 km 以上では下向きに、⾼度 60 km 以下では上向きであり（図 31右），低

緯度域の⾼度 55-65km付近の平均東⻄⾵を加速する。この結果は、熱潮汐波が⾼度 60 

km 以上と 60 km 以下でそれぞれ上向きと下向きに伝播していること（図 31右図）と

整合的である。このことは、熱潮汐波が⾼度 60 km 以上と 60 km 以下でそれぞれ上向

きと下向きに伝播することと⽭盾しない（図 11，8）。なお，低緯度域の雲頂付近の平

均東⻄⾵は，⾓運動量の鉛直輸送によって case A, B では減速され，case C では加速さ

れる。⾓運動量の南北輸送と鉛直輸送の加速・減速効果は，Aと Bでは打ち消される傾

向があり，全体として，68〜75 km で平均東⻄⾵が減速される (図 34b, 34d)。case C 

ではこのような打ち消しは起こらないので，低緯度では平均東⻄⾵は実効的に加速され

ている。⾼度 52-76 km の低緯度域で平均東⻄⾵が実効的に加速されている(34f)。これ

らの結果から, 雲層でのスーパーローテーションは, ⾼度 52-76 km の低緯度域におい

て，2つの異なるメカニズムで維持されていることが推察される。すなわち，case C で

は, 雲層でのスーパーローテーションは，雲頂付近の⼦午⾯循環メカニズムと，雲層付

近の熱潮汐波メカニズムによって維持されている可能性がある。また，熱潮汐波に伴う

南北⽅向の熱輸送は雲層の中緯度では極向きで，雲頂より上では⾚道向きであることが

⽰された。これらの特性はこれまでの理論的・数値的研究において検討されていない。

今後，熱潮汐波が⾦星⼤気の熱構造に与える影響について，検討する予定である。 
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付録 ⾦星⼭岳波の励起・鉛直伝播過程 

 

⾦星探査機「あかつき」の⼤きな観測成果のひとつに巨⼤な⼸状模様の発⾒がある。

この模様は観測期間（4 地球⽇）を通して地形に固定されていたことから，地形性の⼭

岳波（定在重⼒波）によって形成されていると考えられる。Bertaux et al. (2016) はア

フロディーテ⼭の上空で雲頂付近の東⻄⾵が減速されていることを指摘した。これらの

結果は，⼭岳波によって⼤気スーパーローテーションが減速されている可能性を⽰して

いる（⼭岳波は位相速度ゼロの重⼒波であり，気象⼒学の理論によれば波が減衰する領

域で東⻄平均流を減速する効果がある）。雲頂付近の⼤気スーパーローテーションの⼒

学を明らかにするには，熱潮汐波による加速効果を調べるだけでなく，⼤規模な⼭岳波

の励起と鉛直伝播過程を調べ，その減速効果を明らかにする必要がある。熱潮汐波の研

究では熱潮汐波が励起される雲層より上層の⼤気安定度のみを変えて計算を⾏い，下層

の⼤気安定度は変化させていない。しかし，⼭岳波は地表⾯で励起される波であるため，

励起・伝播過程を明らかにするには地⾯付近の⼤気安定度分布が重要である。下層⼤気

についての観測はほとんど存在しないが，⼭岳波の鉛直伝播に対する⼤気安定度分布の

影響を調べることで，下層⼤気の⼤気安定度分布について情報が得られる可能性もある。

下層⼤気の⼤気安定度分布はほとんど観測されていないため，その分布や強度を変えた

場合の⼭岳波の応答を調べることで，波の励起・伝播過程とスーパーローテーションに

対する⼒学的効果について検討した。 
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A1. ⼭岳波について 

 

  ⼭岳波は地形と地表⾯付近の⾵によって励起される内部重⼒波である。地球において

は，⼭脈の⾵下側の波の上昇域で雲を⽣成したり（e.g., Duran, 1986），波の下降域で強

⾵を引き起こしたりすることなどが知られている（e.g., Lilly and Zisper, 1972）。⾦星に

おける⼭岳波の存在は， VEGA balloon観測によって初めて⽰唆された（Blamont et al., 

1986）。雲底⾼度 54 km付近を⾶⾏した VEGA2 balloon が Aphrodite Terra 上空で~3 

m s-1 程度の⼤きな鉛直⾵振幅を観測した。ただし，Ingersoll et al. (1987) と Crisp 

(1990) によると，VEGA balloon 観測で検知された鉛直⾵は雲層下層の対流運動によ

るものだと⽰唆されている。Blamont et al. (1986) はさらに，⼭岳波の鉛直伝播は地表

⾯付近の⼤気安定度と東⻄⾵に依存することを⽰唆している。Bertaux et al. (2016) で

は，Venus Express mission で得られた Venus Monitoring Camera (VMC) のデータを

解析し，Aphrodite の⾵下側の雲頂⾼度 (67±2 km) で，東⻄⾵速が減速していること

を⾒出した。彼らは，鉛直⽅向に伝播した⼭岳波が雲⾼度で砕波し，東⻄⾵速の減速を

引き起こすと考えた。 

 

あかつきに搭載された Long-Infrared camera (LIR) と Ultra Violet Imager (UVI) は，

雲頂⾼度で⼸状の模様を観測している（Fukuhara et al., 2017; Kouyama et al., 2017; 

Fukuya et al., 2022）。この⼸状模様は東⻄約 2,000 km，南北⽅向に約 10,000 km の⼤

規模な模様である。この⼸状模様は 4 ⽇間にわたって Aphrodite Terra のような⼭岳地

帯の上空で観測され続けたため，⼭岳波に起因するものだと考えられた。Kouyama et al. 

(2017) は 1.5 地球年にわたって，低緯度の 13-18 LT (Local Time) で，4箇所の⼭岳

地帯上空に周期的に⼸状模様が現れることを⾒出した。また彼らは，約 70˚N には⾦星

では最も⾼い標⾼をもつ Ishtar Terra が位置しているけれども，⼸状模様は⾼緯度で
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は検知されないことを指摘している。 

 

⾦星⼤気中における⼭岳波の特性を調べるために，これまでにいくつかの研究が⾏わ

れてきた。Young et al. (1987) は VEGA balloon 観測 (Blamont et al., 1986) を説明す

るために，⼭岳波の鉛直伝播について調べ，⼭岳波が雲底⾼度 (⾼度 50-55 km) まで

到達することを⾒出した。彼らはさらに，その振幅が地表⾯付近の低安定度層の深さに

依存することを⽰唆した。Young et al. (1994) は⾮線形モデルを⽤いた数値計算を⾏い，

⼭岳波が雲頂⾼度まで到達できることを⽰した。彼らはまた，上⽅に伝播する⼭岳波の

卓越波数が，有限振幅の波‒波相互作⽤によって，⾼度によって変化することを⽰唆し

た。Fukuhara et al. (2017) は 3次元線形モデルを使って⼸状模様を再現している。た

だし，波の励起源は半値幅 ~6˚の定常ジオポテンシャル強制である。Navarro et al. 

(2018) は現実的な地形と低解像度 GCM を⽤いてあかつき観測で⾒られた⼸状模様

を再現し，⼸状模様に関係する温度擾乱はローカルタイムに依存していることを⽰した。

境界層スキームは，乾燥対流パラメタリゼーションと⾚外放射輸送スキームからなる

Mellor and  Yamada (1982)に基づいている。しかしながら，彼らのモデルでは⼭岳波

はパラメタリゼーションに基づき⾼度約 35 km で⼈⼯的に強制されており，ローカル

タイム依存性がどのように⽣じるのか明らかでない。Yamada et al. (2019) は 2次元（経

度‒⾼度）の線形モデルを⽤いて，⼭岳波の鉛直伝播が雲底に位置する中⽴層からどの

ような影響を受けるか調べるために数値計算を⾏った。彼らは，雲底付近の中⽴層の厚

さが 15 km 以上であったとしても，103
 km よりも東⻄波⻑の⼭岳波が⼤きい⼭岳波が

雲頂⾼度まで到達できることを⽰した。最近，Lefevere et al. (2020) は 3次元⾮静⼒領

域モデルを⽤いて⾦星⼭岳波について調べた。彼らは Magellan mission で得られた⾼

解像度の地形データと，IPSL Venus GCM (Garate-Lopez and Lebonnois, 2018) に基づ

いた基本場を⽤いて，あかつき LIR 観測で得られた⼸状模様を再現した (Fukuhara et 
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al., 2017; Kouyama et al., 2017)。彼らは⼸状模様が⼣⽅に現れることを⾒出した。これ

は，他のローカルタイムに⽐べて，午後に地表⾯付近の⼤気安定度が⾼くなることを⽰

唆した Kouyama et al. (2017) と整合的である。ただし，彼らのモデルでは⼤気安定度

とともに地⾯付近の⽔平⾵速も時間変化しており，⼭岳波のローカルタイム依存性に対

する⼤気安定度と⽔平⾵速の寄与は明らかになっていない。また，彼らが⽤いた GCM

データの妥当性も明らかではない。 

 

⼭岳波の振幅のローカルタイム依存性と，⼤気循環に対する⼭岳波の効果を理解する

ためには，境界層の深さ，⼤気安定度，そして地表⾯付近の⾵速の⽇変化を調べる必要

がある。しかしながら，地表⾯付近の⾦星⼤気構造の観測はわずかしかない。そこで，

本研究では，これらの地表⾯付近の⽇変化が，⼭岳波の構造と鉛直伝播に与える影響を

調べるために数値計算を⾏った。得られた結果はあかつき LIR 観測 (Fukuhara et al., 

2017; Kouyama et al., 2017; Fukuya et al., 2022) と⽐較を⾏った。 
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A2. 数値モデル 

本研究では，地球気象学の分野で広く使われている Cloud Resolving Storm Simulator 

(CReSS) (Tsuboki and Sakakibara, 2002, 2007) という⾮静⼒のメソスケールモデルを

⾦星⼤気⽤に改変し計算を⾏った。本研究では，⾚道領域で励起された⼭岳波の鉛直伝

播をシミュレーションするために 2 次元（経度-⾼度）の計算を⾏った。準圧縮系に基

づく⽀配⽅程式は以下の通りである。(e.g., Tsuboki and Sakakibara, 2002; 2007):	

𝜕�̅�𝑢
𝜕𝑡 = −�̅� 2𝑢
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𝜕𝑥 + 𝑤
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x, z, t はそれぞれ，経度，⾼度，時間である。u, w, p, ρ and θ は，当座⾵速，鉛直⾵，

圧⼒，⼤気密度，温位を表している。上付きのバーは準圧縮系における基本場を意味し

ており，各鉛直⾼度における変数の⽔平平均を表している。プライム付きの変数は基本

場からの偏差を表している。g は⾦星における重⼒加速度で 8.87 m s-2 である。cs は

⾳速である。Turb.u, Turb.w and Turb.θは Yamada and Mellor (1975) に基づくサブグ

リットスケールの拡散項を表している。渦拡散係数は予報⽅程式の後を含む擾乱の運動

エネルギーに⽐例するように仮定した (Klemp and Wilhelmson, 1978)。 

 

  ⽔平領域の広さは 12000 km で，⽔平解像度は 10 km である。地形に沿った鉛直座

標系 (terrain following vertical levels; z*-coordinate levels; e.g., Phillips 1957, Gal-Chen 

and Sommerville 1975) を⽤い，鉛直領域は地⾯から⾼度 100 km まで，鉛直解像度は

500 m である。境界条件は，放射境界条件である。これは，境界層で⽣成される不⾃然

な擾乱の影響を取り除くためである(Tsuboki and Sakakibara 2002; 2007)。上端境界で
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は，固定された壁境界条件を⽤いている。上端境界での波の反射を防ぐために，⾼度 80-

100 km にはスポンジ層をおいている。⾚外放射冷却は Crisp (1986) に基づく放射緩

和時間を⽤いたニュートン冷却スキームで簡略化している。また，緩和時間が 5 地球⽇

のレイリー摩擦を⽤いており，これは，波の鉛直伝播のタイムスケールよりも⼗分⻑い。

ニュートン冷却とレイリー摩擦は，偏差をダンプするだけでなく基本場を維持している。

時間積分スキームでは，mode-splitting technique (Klemp and Wilhelmson, 1978)が⽤

いられている。⾳波に関係する項は 0.6 s という⼩さいタイムステップで積分し，他の

項は 3.0 s という⼤きなタイムステップで積分する。鉛直渦粘性係数は 0.5 m2 s-1 と仮

定した。 

 

図 A1  Cases A (ZPBLが 35 km), B (ZPBLが 10 km) , C (ZPBLが 4 km) における⼤気安定度

の鉛直分布。それぞれの図の⾊は，表 1 に⽰す惑星境界層（SPBL）の⼤気安定度に対応

している。 

 

 

表 A1 それぞれのケースにおける ZPBL と SPBL。 
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  図 A1 に⽰したように，本研究で仮定した基本場の⼤気安定度分布は，過去のその場

観測(e.g., Seiff et al., 1985)や，最近の伝播掩蔽観測(e.g., Ando et al., 2020)に基づいて

いる。中⽴層は⾼度 55-60 km に位置しており，⾼度 60 km 以上で最も安定度が⾼く，

⾼度 45 km 付近で moderate な安定度である。⾼度 35 km より下では，⼤気安定度は 

1 K km-1 以下である。Young et al. (1987) は⼭岳波の鉛直伝播は惑星境界層の深さに

依存することを⽰した。Navarro et al. (2018) もまた，地表⾯付近の⼤気安定度のロー

カルタイム変化の重要性を指摘している。しかしながら，惑星境界層の深さやその⼤気

安定度の観測データは存在しない。そこで，本研究では惑星境界層の深さ（ZPBL）とし

て 35 km(Case A), 10 km(Case B), 4 km(Case C) の 3種類を⽤意した（図 A1）。また，

惑星境界層の⼤気安定度(SPBL)をそれぞれのケースで以下のように変化させた。Case A 

では，0.02, 0.1, 0.3, 0.5 K km-1，Case B では，0.0, 0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5 K km-1，Case 

C では，0.0, 0.1, 0.2, 0.3, 0.4, 0.5 K km-1 である（表 1）。 
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図 A2 基本場における東⾵の鉛直分布。計算において，⾼度 0-5 km の東⻄⾵速は 0.2-

6.0 m s-1 で変化させている。この図中では，⻘線とオレンジ線がそれぞれ，地表⾯⾵速 

1.0 m s-1 と 6.0 m s-1 を⽰している。 

 

図 A2 は数値モデルの中で基本場として仮定した⾦星⼤気中の東⻄⾵速を⽰してい

る。これは Young et al. (1987) で⽤いられた東⻄⾵速の分布に準拠している。⾦星⼤

気中では東⻄⾵は東⾵である。地表⾯付近の⾵速は観測がなくよくわかっていないため，

⾼度 0-5 km の⾵速は 0.2-6.0 m s-1 と変化させた。図 2 で⽰しているように，すべて

のプロファイルで東⻄⾵速は⾼度 55 km でひとつの値に収束している。Navarro et al. 

(2018)によれば，Aphrodite terra の裾野付近では LTの午後に 2.5 m s-1 を超える東⻄

⾵が吹いているので，Aphrodite terra の⼭頂付近（標⾼ 5000 m）ではさらに速い東⻄
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⾵が吹いている可能性があり，6 m s‒1 という⾵速は決して⾮現実的な値ではない。 

 

  本研究では，Aphrodite 上空で⾒られた⼸状模様に着⽬した。モデルに実装された 

Aphrodite Terra の標⾼の経度分布は図 3 に⽰しており，これはMagellan のデータに

基づいている(Ford, J. P., et al. (1993). Guide to Magellan Image Interpretation. JPL 

Publication 93-24 pp. 1-18.)。標⾼分布は標準偏差約 23 km のガウシアンフィルターで

平滑化されている。本研究では，あかつき LIR 観測によって⼸状模様が観測された 

(Fukuhara et al., 2017; Kouyama et al., 2017; Fukuya et al., 2022) 緯度 8˚S における経

度 40˚E-160˚Eの範囲のデータを⽤いた。60˚‒110˚E を Ovda Regio, 110˚‒140˚E を

Thetis Regioと呼んでいる。Aphrodite Terra の中では，経度 98˚Eの辺りで約 5 km と

最も⾼い標⾼になっている。ここを地形の⼭頂とみなすこととする。ここで，Aphrodite 

Terra の約 5 km という標⾼は，Case C の ZPBL よりも⾼いことに注意されたい。すな

わち，case C では⼭頂が惑星境界層の上に出ている場合に相当する。 
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図 A3 マゼランデータに基づく，経度 40˚E-160˚E，緯度 8˚S における Aphrodite 

terra の標⾼の経度分布。 
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A3. 結果 

地形によって励起される内部重⼒波の鉛直群速度は約 10 m s-1 程度なので，⼭岳波

は計算を開始してからの数時間で雲頂⾼度へ達する。したがって，計算開始から 2 地球

⽇⽬には⼗分に準定常状態に達し，以下では準定常状態で得られたデータを解析した。

観測された⼸状模様のような⼭岳波に注⽬するために，波⻑ 3000 km をカットオフす

るハイパスフィルターを適⽤した。 

 

A3.1. ⼭岳波の構造 

まずはじめに，⼤気安定度が雲層より下では変化しないケース(cases A-1, A-2, A-3, 

and A-4)での，⼭岳波の鉛直伝播について調べた。図 A4 は，Usfc が 5 m s-1，ZPBL が 35 

km のときに，⾼度 70 km より下の wʼ（左カラム）と Tʼ（右カラム）が，SPBL にどの

ように依存するのかを⽰している。図 4 に⾒られる wʼの東⻄波⻑が 100-200 km であ

るのに対して，Tʼの東⻄波⻑は，1000-2000 km 程度である。Wʼと Tʼとで卓越する東

⻄波⻑が異なることについては，3.5節で詳しく議論する。SPBL が 0.1 K km-1 より⼩さ

いケースでは，⼭岳波は鉛直⽅向にわずかに伝播し，雲⾼度におけるw（̓図A4a とA4c）

と Tʼ（図 A4b と A4d）の振幅は地表⾯付近とほぼ等しい。この結果は，⼤気密度の変

化を考慮すると，雲⾼度に到達する波のエネルギーがわずかであることを⽰している。

また，Tʼの符号は⾼度 35 km 付近で変化している（図 A4b と A4d）。⼀⽅で，SPBL が

0.1 K km-1 よりも⼤きいケースでは，⼭岳波は鉛直⽅向によく伝播しているように⾒

え，wʼと Tʼの振幅は⾼度 40-50 km で最⼤となっている。なお，図 A4fと A4h 中の Tʼ

の符号は鉛直⽅向にはどの⾼度でも変化していない。これらの結果は，SPBL が相対的に

⼤きいケースで⼭岳波が鉛直⽅向によく伝播することを⽰す図 4b と 4d の結果とは異

なる。これは，SPBL が相対的に⼤きいときに，雲頂⾼度で 1-3 K の⼤きな温度擾乱が

14-18 LT に再現されるという Navarro et al. (2018)や Lefevre et al. (2020)の結果と定
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性的には整合的である。 
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図 A4 SPBL が (a, b) 0.02, (c, d) 0.1, (e, f) 0.3 and (g, h) 0.5 K km-1 の場合の Cases A-

1, A-2, A-3, A-4 の⾼度 0-70 km, 70˚E-110˚E における w’（左カラム）と T’（右カ

ラム）の経度‒⾼度分布のスナップショット。図によってカラースケールが異な

ることに注意。すべてのケースで Usfc と ZPBL はそれぞれ，5 m s-1 と 35 km に

固定している。すべてのデータは計算開始から 2 地球⽇で得られたものである。 

 

A3.2. 地表⾯付近の東⻄⾵への依存性 

図 A5 はあかつき LIR観測(Fukuhara et al., 2017; Kouyama et al., 2017)によって⼸状

模様が観測された Ovda Regio，経度 80˚E-100˚E の雲頂⾼度における，⼭岳波に伴う

wʼと Tʼの振幅と，Usfc の関係を⽰している。計算条件は，case A-4 （SPBL が 0.5 K km-

1，ZPBL が 35 km）であり（図 1a），励起された波は実効的に雲頂まで伝播している（図

4gと 4h）。Usfc が⼤きくなるのにしたがって，wʼと Tʼの振幅のいずれも⼤きくなってい

る。さらに，図 5b は，Usfc が 3.5 m s-1 を超えると，雲頂⾼度で Tʼが 1-3 K に達するこ

とを⽰している。Tʼの振幅は Fukuhara et al. (2017)の⽰したあかつき LIR観測の結果

と整合的である。なお，Aphrodite Terra の⼭頂は~5 km 程度であるから，5 m s-1 以上

の Usfc がふいている可能性は⼤いにあると考えられる（図 A3）。 

 

  図 A5 に⾒られるように，雲頂⾼度における Wʼ と Tʼ の振幅は Usfc とともに⼤き

くなるものの，Usfc に線形に依存していない点は興味深い。この理由は明らかではない

が，地表付近の⽔平⾵が⾮線形効果を通じて⼭岳波の励起と鉛直伝播に影響を与えるこ

とを⽰唆する。地表⾯付近の東⻄⾵や⼤気安定度を考慮していないモデルでは，このよ

うな⾮線形なふるまいは⽰されていない（Fukuhara et al., 2017; Yamada et al., 2019）。

この⾮線形性については今後調べる必要がある。 
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図 A5 Case A の⾼度 70 km の(a)wʼと(b)Tʼ の振幅と，Usfc の関係を⽰したスナッ

プショット。SPBL と ZPBL はそれぞれ 0.5 K km-1 と 35 km である。すべてのデータは

計算開始から 2 地球⽇で得られたものである。 

 

A3.3. 地表⾯付近の⼤気安定度と惑星境界層の深さに対する依存性 

さらに，Usfc が 3.5 m s-1，ZPBL が 10 km（図 A1b），4 km（図 A1c）のケースにおけ

る⼭岳波の惑星境界層の深さ SPBLへの依存性を調べた。SPBL の値の範囲は 0.1-0.5 K km-

1 である。図 A10 は Aphrodite Terra 上空の⾼度 70 km における⼭岳波の鉛直⾵偏差

(wʼ)と温度偏差(Tʼ)に，SPBL がどのように影響を与えるか⽰している。UPBL が 3 m s-1 

のケースでは（実線），wʼと Tʼの振幅は SPBL に依存しておらず，Tʼの振幅は 1K 以下で

ある。これは Fukuhara et al. (2017) で得られたものより⼩さい値である。UPBL が 5 

ms-1 で，ZPBL が 4 km のケースでは（図 A6 の⾚い点線），wʼと Tʼの振幅は SPBL が増加

するにしたがって少している。しかしながら，ZPBL が地形の標⾼とほぼ同じであるとき

には，wʼは SPBL に依存するものの，Tʼはほとんど依存しない。このケースでの Tʼの振

幅は，3-3.5 K であり，これは Fukuhara et al. (2017)の観測結果とほぼ同じである。Usfc
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が 5 m s-1 で，ZPBL が 10 km のケースでは（図 A6 の⿊点線），wʼと Tʼの振幅は明確に

SPBL の増加に応じて増加している。この結果は，ZPBL が地形の標⾼よりも⼤きいとき，

つまり⼭頂が惑星境界層の中に埋もれている場合は，波の振幅が SPBL に依存すること

を⽰唆している。このケースで，SPBL が 0.3 K km-1 以上のときの Tʼの振幅は，2.7-2.9 K 

である。これらの結果は以下のようにまとめられる。⼸状模様を再現するには，Usfc が

⼤きくなければならず（4-5 m s-1），SPBL が⼩さくても ZPBL が⼩さいときには⼸状模様

は常に観測される。ZPBL が⼤きいときは，SPBL が相対的に⼤きいときに，⼸状模様が再

現される。 

 

上述したとおり，Usfc が 5 m s-1 のケースのとき，波の振幅は SPBL に強く依存する。こ

の依存性について調べるために，図 A7 に⾒られるように，Usfc が 5 m s-1 で，ZPBL が 4 

km と 10 km のときのケースにおける，⾼度 20 km 以下での緯度 70˚E-110˚E にお

ける wʼと Tʼの経度-⾼さ分布を調べた。ZPBL が 4 km のケースでは， ZPBL が 10 km の

ケースよりも⼭の近くでの wʼと Tʼの振幅が⼤きいことが明らかである。ZPBL が 10 km 

のケースでは ZPBL が⼭の標⾼よりも⾼いので，⼭の近くで波が消失しているように⾒

えるけれども，前者のケースでは，ZPBL が⼭の標⾼よりも低いので⼭岳波の振幅はちょ

うど⼭の上で増加している。したがって，⼭頂付近での波の振幅の違いは，図 A6 に⾒

られるような雲頂⾼度での変化を直接的に引き起こす。 
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図 A6  Aphrodite terra の上空，⾼度 70 km の (a) wʼ と (b) Tʼ の振幅の SPBL に対

する依存性。実線と破線はそれぞれ，Usfc が 3 m s-1 と 5 m s-1 である。⾚線と⿊線は

それぞれ ZPBL が 4 km と 10 km である。すべてのデータは計算開始から 2 地球⽇で

得られたものである。 
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図 A7 ⾼度 20 km 以下，経度 70˚E-110˚E における wʼ (a と c)と Tʼ（b と d）の経

度‒⾼度分布のスナップショット。上段と下段それぞれ，ZPBL が 4 km と 10 km で得

られた図である。すべてのケースに置いて，Usfc と SPBL はそれぞれ 5.0 m s-1
 と 0.0 K 

km-1 である。すべてのデータは計算開始から 2 地球⽇後で得られたものである。 

 

雲頂⾼度において， ZPBL が Tʼに与える影響を調べるために，ZPBL が 4 km と 10 km 

のときの⾼度 65 km における Tʼの経度変化を解析した（図 A8）。これらの計算では，

Usfc は 5.0 m s-1，SPBL は 0.0 K km-1 に固定した。ZPBL が 4 km のケースでは（図 A8a）， 

⼭頂（~98˚E）上空で Tʼは負である。Tʼの振幅は⼭頂の⻄側で~2.5 K，東側で 0.5-1 K 

である。これらの特徴は Fukuya et al. (2017) が⽰した観測結果と整合的である。した

がって，SPBL が 0.0 K km-1 よりも⼩さいときでも，⼭頂が ZPBL よりも⾼ければ，あか
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つき LIR 観測で観測されたような⼭岳波（e.g., Fukuhara et al. 2017; Kouyama et al., 

2017）が私たちのモデルで再現される。なお，Fukuhara et al. (2017) では Tʼのピーク

は~85˚E 付近であるが，私たちのモデルでは，95˚Eに位置している。これは、本研究

のモデルが平滑化した地形を⽤いていることや，南緯 8 度の 2 次元平⾯上で構築され

ているため、緯度⽅向の⼭岳構造が考慮されていないことに起因している可能性がある。

ZPBL が 10 km の場合(図A8b)は, 厚い惑星境界層のために⼭頂付近まで⼭岳波が実効的

に鉛直伝播しないので, T'の振幅は 0.5 K 以下になっている。 T'は⼭頂付近で負になり、

⻄側と東側で正になる。この T'の経度⽅向の分布は、図 A8a で⽰した分布とは異なっ

ている。このことから，T'の経度⽅向の変動とその振幅は ZPBL の時間変化に依存する可

能性がある。 

 

  最近，Fukuya et al. (2022) は，あかつき LIR画像を解析して，アフロディーテ上空

の雲頂付近（⾼度約 65 km）の輝度温度変動の経度分布を取得した。その結果，⼭頂の

⻄側で負，さらに⻄側で正，⼭頂の東側で正の温度変動が観測されたことが報告された。

図 12a の T'の経度分布は、Fukuya et al.（2022）の結果と定性的に⼀致しているが、モ

デル中の T'の位相はわずかに東にずれている。また、Fukuya et al. (2022)で⽰された輝

度温度変動の振幅は〜1 K であり、図 12a で⽰された T'の振幅よりも⼩さい。Fukuya 

et al. (2022) は複数の LIR 画像を重ね合わせて⼭岳波を検出したため、温度変動の振

幅が過⼩評価されている可能性がある。また、Fukuya et al. (2022) は，Ovda Regioが

夜側境界線の⻄側にある場合、⼭頂の⻄側と東側でそれぞれ-0.3〜0.3 K と 0.5 K の⼩

さな温度変動があることを⽰した。図 A6，A8a に⽰すように，本研究で再現された⼭

岳波は雲頂⾼度に達し，SPBL は 0.0 K km-1 であるが，LIR観測（Fukuhara et al., 2017; 

Fukuya et al., 2022）と同等の振幅を持つことがわかった。したがって，Fukuya et al. 

(2022)の観測結果は，Usfc がローカルタイムとともに減少し ZPBL が増加するか，または
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いずれかの⼀⽅が起こることで説明できる。 

 

 

 
図 A8  ZPBL が (a) 4 km と(b) 10 km のケースの⾼度 65 km，経度 40˚E-160˚E にお

ける Tʼ の経度分布のスナップショット。下の⽅に 8˚S における Aphrodite terra の標

⾼を⽰している。いずれのケースも Usfc と SPBL はそれぞれ 5.0 m s-1 と 0.0 K km-1 で

ある。(a) と (b) の鉛直軸のスケールは互いに異なることに注意。すべてのデータは計

算開始から 2 地球⽇後に得られたデータである。 

 

A3.4. ⼭岳波が東⻄⾵に与える影響 

  ⼭岳波が⾦星⼤気の⼤循環に与える影響を調べるために，Usfc と ZPBL をそれぞれ 5 m 

s-1 と 35 km に固定した場合について，⼭岳波の運動量輸送による平均東⻄⾵の減速率

を計算した（図 A9）。これらの計算における SPBL の範囲は 0.02-0.5 K km-1 である。 

背景場の東⻄⾵（スーパーローテーション）は、⾦星⼤気と同様にモデルでは⻄向きで

あるため，図 A9 の正（負）の値は背景場の東⻄⾵の減速（加速）を⽰している。SPBL

が⽐較的低い場合（図 32a、9b）、⼭岳波はわずかに雲頂⾼度に達するものの，⼭岳波

の振幅が⼩さいため（図 4a〜4dも参照），運動量フラックスは⾮常に⼩さくなる。この

ため、東⻄⾵に対する⼭岳波の影響は⾼度 10 km 以下に限定される。⼀⽅，SPBL が⽐較
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的⾼い場合(図 A9c,A9d)，⼭岳波は雲頂より上空まで到達し，東⻄⾵は⾼度約 85 km付

近で減速することがわかる。この減速は，⼭岳波がモデル⼤気上層のスポンジ層で散逸

し，⼭岳波に伴う東⻄運動量が平均場に戻されることに起因する（第 2節）。図 A9dに

⽰すように，⾼度 85 km付近では最⼤で 3.5 m s-1 day-1 程度の減速が⾒られる。この値

は，Lefevre et al. (2020) で得られた値とほぼ同等である。また，図 32 より，⾼度 70 

km付近では，⼭岳波は東⻄⾵を加速・減速していないことがわかる。このことから，

Bertaux et al. (2017) が⽰した，Aphrodite Terra 上空の雲頂⾼度の東⻄⾵が⼭岳波によ

って 17.5 m s-1減速されたとする結果を説明するのは難しいかもしれない。 

 

 

図 A9  SPBL が (a) 0.02, (b) 0.1, (c) 0.3, (d) 0.5 K km-1 のケースにおける東⻄⾵の

加速率の鉛直分布のスナップショット。すべてのケースにおいて，Usfc と ZPBL 
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はそれぞれ 5 m s-1 と 35 km である。正（負）の値は，東⻄⾵の減速（加速）

を表している。すべてのデータは計算開始から 2 地球⽇後に得られたものであ

る。 

 

A3.5. ⼭岳波の東⻄波数 

SPBL, Usfc, ZPBL をそれぞれ 0.5 K km-1, 5 m s-1, 35 km に固定した場合の 10 km, 45 

km, 70 km における w' (図 A10 a), θ' (図 A10 b) の東⻄波数スペクトルをフーリエ解

析で求めた。東⻄波数 1 は東⻄波⻑ 1.2×104 km に相当する。図 A10 より、w'とθ'に

ついて得られた東⻄波数スペクトルの分布は鉛直⽅向にはほとんど変化しておらず。地

表付近で励起された⼭岳波がそのまま上⽅に伝播して雲頂に到達していることがわか

る。w'のスペクトルではどの東⻄波数成分が⽀配的かはっきりしないが（図 A10a），θ'

のスペクトルではすべての⾼度で東⻄波数 6〜13（東⻄波⻑ 1000〜2000 km）が⽀配的

であることがわかる（図 A10b）。これらの東⻄波⻑は、Fukuya et al. (2022) が得た⼭

岳波の東⻄スケール（500-1500km）とよく⼀致しているが，Fukuhara et al. (2017) が

得た東⻄スケール（〜4000km）に⽐べるとやや短くなっている。 

 

図 A10c に⽰した T'の波数スペクトルに東⻄波数 k を乗じたスペクトル分布は，図

A10a に⽰した w'のスペクトルと類似している。外部加熱のない 2次元（経度-緯度）断

⾯における線形化された熱⼒学⽅程式は以下のように記述される: 

2𝜕𝑡 + 𝑢
𝜕
𝜕𝑥4

𝑇. + Γ𝑤. = 0, (𝐴5) 

ここで，Γは⼤気安定度である。T'が東⻄波数を表す exp(ikx)に⽐例すると仮定すると，

(2)式から w'は k×exp(ikx)に⽐例するはずである。このことから，図 A10a と図 A10c

が互いに似ている理由を説明でき，⾼東⻄波数では T'よりも w'の振幅が強調される傾

向があることを⽰す（図 A10a、図 A10b）。 
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図 A11a は地形（図 A3）の帯状波数スペクトル，図 A11b はそれに帯状波数を乗じた

ものである。地表付近の鉛直⾵（Wsfc）は，h が地形の⾼さを表すUsfc（dh/dx）でほぼ

与えられるので，図 A11b は図!0c に⽰したWsfc のスペクトルとほぼ⼀致し，⽀配的波

数成分が存在しないことが分かる。これは，Wsfc が東⻄波数に強く依存しない，つまり，

様々な東⻄波数を持つ⼭岳波がほぼ等しく発⽣する可能性があることを⽰唆している。

Young et al. (1994)は, 東⻄⾵と⼤気安定度が鉛直⽅向に変化する場合, 東⻄波数の⼩

さい波と波の⾮線形相互作⽤により, 東⻄波数の⼤きな波が発⽣することを⽰した。し

かし，今回の結果では，そのような波のカスケードは確認されなかった（図 A10）。今

回の結果から，LIR観測で⽰された⼤規模な⼸状構造は，⼩さい波同⼠の⾮線形相互作

⽤ではなく，表⾯付近で発⽣する東⻄波⻑ 1000-2000km の⼭岳波によって引き起こさ

れていることが⽰唆される（図 A10b）。 
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図 A10 SPBL，Usfc，ZPBL，がそれぞれ 0.5 K km-1
，5 m s-1，35 km という条件下における，

⾼度 70 km (上段)，45 km（中段），10 km（下段）における (a) w’ and (b) θ’ の東⻄波数

スペクトルのスナップショット。 (c) は（b）のスペクトルに東⻄波数をかけたものを

⽰している。東⻄波数 1 は東⻄波⻑ 1.2x104 km に対応している。すべてのデータは計

算開始から 2 地球⽇後に得られたものである。 
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図 A11 (a) 地形の東⻄波数スペクトルと，(b) (a) のスペクトルに東⻄波数をかけた

もの。  
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A4. 考察 

A4.1  ⼭岳波の伝播特性 

2.1節で述べたように，VEGA-balloonの観測では，⾼度〜54km での鉛直⾵速は，平

地では 0.5〜1m s-1，Aphrodite Terra では 2〜3m s-1 であった（Blamont et al, 1986）。し

かし，図 A4 に⽰すように，雲頂の温度偏差の振幅があかつきの観測と同程度であって

も，⾼度 50-55 km ではモデルで得られた w' の振幅は 0.5m s-1 以下である（Fukuhara 

et al, 2017; Kouyama et al, 2017)．この結果は，VEGAバルーン観測で検出された鉛直

⾵は，⼭岳波ではなく，他の擾乱と関連していることを⽰唆している。例えば，Imamura 

et al. (2014)は，雲下層での対流運動を模擬した 2次元数値実験を⾏い，対流運動によ

る鉛直⾵速は，VEGA-balloonの測定値で得られたものと同等の〜3 m s-1 になり得るこ

とを⽰した(Blamont et al., 1986)。 

 

A4.2  ⼭岳波の鉛直波⻑ 

⼭岳波の鉛直波⻑は、内部重⼒波の分散関係から推定することができる: 

𝑐$ − 𝑢8 = 	−
𝑁

u(𝑘% +𝑚% + 1
4𝐻%

, (3) 

ここで 𝑐$  は波の東⻄位相速度, 𝑘 = 2𝜋 𝜆$⁄ , 𝑚 = 2𝜋 𝜆"⁄  はそれぞれ 𝜆$, 𝜆" の東⻄波

⻑と鉛直波⻑である。H はスケールハイトを表す。⼭岳波の場合は 𝑐$ = 0 である。𝑢8  

と N は⾼度に依存するので鉛直波⻑は⾼度によって⼤きく変化する。SPBL = 0.5 K km-

1, Usfc = 5 m s-1 の場合 (図 A4g, A4h), 東⻄波⻑を 2000 km と仮定すると, 鉛直波⻑

は地表付近で ~10 km, ⾼度 35 km で ~100 km, ⾼度 60 km 以上で ~30-40 km と

推定される (3.5 節)。Yamada et al. (2019) は線形モデルを⽤いた数値実験により，⼭

岳波の鉛直波⻑が雲頂⾼度で 30〜40 km であることを⽰した。Lefevre et al. (2020) は

54 km 以上の結果を⽰していないが，彼らのモデルで再現された⼭岳波の鉛直波⻑は〜
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40 km と推定される。したがって，我々の結果はこれらの結果とよく⼀致する。 

 

  ⼀般に，安定度の低い領域では，内部重⼒波は効率よく伝播しない。しかし，本研究

では，⼤気安定度が 0 K km-1 である 50-55 km の層で⼭岳波が消散せず，雲頂⾼度に到

達することがわかった。Yamada et al. (2019) は。中⽴層の厚さが 15 km でも⼭岳波が

雲頂⾼度に到達する可能性があることを⽰唆した。Lefevre et al. (2020) は, ⼤気安定

度が 18-36 km で低く, 36-48km で⾼いと仮定したモデル(3.5節)で, ⼭岳波が雲頂⾼度

に到達することを明らかにした。この結果は, Yamada et al. (2019) や Lefevre et al. 

(2020) の研究とも整合的である。なお, Yamada et al. (2019) や Lefevre et al. (2020) 

で仮定された雲層内の中⽴層は, 不安定成層に伴う鉛直対流によって形成されたもの

ではない。⼭岳波の鉛直伝播に対する対流運動の影響を調べるには, 雲底付近の⾚外線

加熱による対流運動を陽に表現できる⾮静⼒学モデルを⽤いた研究が必要である。 

 

A4.3. 雲模様との関係 

3.5 節で述べたように, wʼの⽔平スケールは基本的に Tʼよりも⼩さい。このことは，

⼭岳波に伴う⾵の鉛直変動が観測された場合，さらに⼩さなスケールの構造が卓越する

可能性があることを⽰唆している。硫酸雲や未知の紫外線吸収剤に伴う雲頂⾼度の雲模

様を観測するあかつきUVI観測では、LIR観測で⼸状の構造を検出した際に、Aphrodite 

Terra 上に微細な構造が明確に現れた（Fukuhara et al, 2017）。この微細構造が未知の紫

外線吸収剤の鉛直移流に関連しているとすれば、UVI観測で⾒られた微細構造は、⼭岳

波の鉛直⾵と関連している可能性がある。 
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A5. まとめ 

⼭岳波の鉛直伝播が地表付近の東⻄⾵速，惑星境界層の厚さ，⼤気安定度にどのよう

に依存するかを，2次元⾮静⼒学モデル CReSS を⽤いて調べた。その結果，地表付近

の東⻄⾵速が 5 m s-1 以上で，惑星境界層の上端が⼭頂より低い位置にある場合，雲頂

⾼度で観測値と同程度の波⾼（〜3K）を再現することができた。また，惑星境界層が⼭

頂より⾼い位置にある場合，地表付近の東⻄⾵速と⼤気安定度により，雲頂⾼度の観測

値と同程度の波⾼になることが分かった。Aphrodite Terra の⼭頂は⾼度約 5 km に位置

するため，地表付近の東⻄⾵速〜5 m s-1 は現実的である可能性がある。 

 

この結果から，惑星境界層の⼤気安定度が⽐較的⾼い場合，⼭岳波は運動量を上⽅に

輸送することができるが，雲頂以下の背景場の東⻄⾵は⼭岳波によって減速されないこ

とが⽰された。このことは，Bertaux et la. (2017) が⽰した雲頂⾼度での〜17.5 m s-1 の

東⻄⾵の減速は，⼭岳波ではなく，他の波や擾乱に起因することを⽰唆する。 

 

我々のモデルで再現された温度偏差の東⻄波⻑は 1000-2000 km が⽀配的で，⾼度に

よる変化がほとんどないことから，地表付近で励起された⼭岳波は⾮線形波動相互作⽤

をほとんど受けずに雲頂⾼度に到達していることがわかる。このことは，あかつき LIR

観測で⽰された⼸状模様は、東⻄波⻑の⼤きい⼭岳波に起因することを⽰唆している。

この結果は，⾮線形波動相互作⽤により⾼度が⾼くなるにつれて⼭岳波の⽀配的な東⻄

波数が⼤きくなるという Young et al. (1994)の結果とは異なるものである。Young et al. 

(1994) との相違は, 私たちのモデルにおける波の振幅が Young et al. (1994) よりも⼩

さく, ⾮線形効果が弱くなることに起因している可能性がある。 

 

本研究では 2次元の数値実験を⾏ったが，実際の⾦星地形は南北⼀様ではなく，励起
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される⼭岳波は 3次元構造を持ち，3次元的に伝播する。今後，3次元の数値実験に向

けて，本研究を発展させていく必要がある。また，⾚外線放射伝達を考慮した⾮静⼒学

モデルを⽤いて下部雲層の鉛直対流を陽に再現した数値計算を⾏い，雲中の対流運動が

⼭岳波の鉛直伝播に与える影響を調べる必要がある。また，今回の結果は，⼭岳波が惑

星境界層の⼤気状態に依存していることを⽰唆しているため，将来的には表層付近の⼤

気構造に着⽬した⻑期間（数百地球⽇）の観測が必要である。 
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まとめ 

  本論⽂では，スーパーローテーションに対して熱潮汐波が加速，⼭岳波が減速の効果

を与える可能性について調べた。 

 

熱潮汐波の研究では，GCM を⽤いた数値計算を⾏い，熱潮汐波が上層雲層の⼤気安

定度によってどのように影響されるかを調べた。ニュートン冷却に⽤いる参照温度場の

分布を改善することにより，モデル内で得られる⼤気安定度分布を改善し，さらに観測

と整合的な熱潮汐波の構造を再現することに成功した。熱潮汐波による⾓運動量の南北

輸送は⾼度に強く依存し，必ずしも⾚道向きではないことが⽰された。さらに，観測さ

れた⾓運動量の南北輸送だけでなく，鉛直輸送と熱輸送もスーパーローテーションの加

速・減速に関係していることが⽰された。特に，case C ではこの 3 者の効果により，

広い範囲でスーパーローテーションが加速されていた。⾓運動量輸送と熱輸送は熱潮汐

波の構造に強く影響されるため，現実のスーパーローテーションに対する正味の効果を

明らかにするには，熱潮汐波の 3次元構造を観測的に解明する必要がある。また，短周

期擾乱や⼦午⾯循環の３次元構造を観測し，熱潮汐波の効果と定量的に⽐較する必要も

ある。 

 

⼭岳波の研究では，CReSS を⽤いた数値計算を⾏い，⼭岳波が下層の⼤気安定度に

よってどのように影響されるかを調べた。その結果，地表付近の東⻄⾵速が 5 m s-1 以

上で，惑星境界層の上端が⼭頂より低い位置にある場合，雲頂⾼度で観測値と同程度の

波⾼（〜3K）を再現することができた。また，惑星境界層が⼭頂より⾼い位置にある場

合，地表付近の東⻄⾵速と⼤気安定度により，雲頂⾼度の観測値と同程度の波⾼になる

ことが分かった。この結果から，惑星境界層の⼤気安定度が⽐較的⾼い場合，⼭岳波は

運動量を上⽅に輸送することができるが，雲頂以下の背景場の東⻄⾵は⼭岳波によって
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減速されないことが⽰された。このことは，Bertaux et la. (2017) が⽰した雲頂⾼度で

の〜17.5 m s-1 の東⻄⾵の減速は，⼭岳波ではなく，他の波や擾乱に起因することを⽰

唆する。本研究では 2 次元の数値実験を⾏ったが，実際の⾦星地形は南北⼀様ではな

く，励起される⼭岳波は 3次元構造を持ち，3次元的に伝播する。今後，3次元の数値

実験に向けて，本研究を発展させていく必要がある。また，⾚外線放射伝達を考慮した

⾮静⼒学モデルを⽤いて下部雲層の鉛直対流を陽に再現した数値計算を⾏い，雲中の対

流運動が⼭岳波の鉛直伝播に与える影響を調べる必要がある。また，今回の結果は，⼭

岳波が惑星境界層の⼤気状態に依存していることを⽰唆しているため，将来的には表層

付近の⼤気構造に着⽬した⻑期間（数百地球⽇）の観測が必要である。 

 

以上の結果より，熱潮汐波はスーパーローテーションに対して加速の効果をもたらす

が，観測された南北輸送だけではなく，鉛直輸送や熱輸送の効果も加味する必要がある

ことが⽰された。⾚道上空の低緯度域の上層雲層で東⻄平均東⻄⾵が加速されるかどう

かは⼤気安定度に依存する。本研究の結果から，雲層でのスーパーローテーションは，

⾼度 52- 67 km の低緯度域において，雲頂付近の⼦午⾯循環メカニズムと，雲層付近

の熱潮汐波メカニズムの 2 つの異なるメカニズムによって維持されることが推察され

る。また，熱潮汐波に伴う南北⽅向の熱輸送は雲層の中緯度では極向きで，雲頂より上

では⾚道向きであることが⽰された。これらの特性はこれまでの理論的・数値的研究に

おいて検討されていない。今後，2つの異なるメカニズムおよび熱輸送が⾦星⼤気の熱

構造に与える影響について，検討する予定である。また，⼭岳波によるスーパーローテ

ーションの減速は⾒られず，観測された東⻄⾵の減速は⼭岳波以外の波や擾乱に起因す

ることが⽰唆された。ただし，今回は 2次元での計算であることから，3次元の数値実

験に向けて，本研究を発展させていく必要がある。 
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  最後に，研究活動および事務⼿続きにあたって様々なご考慮，ご協⼒くださいました

京都産業⼤学理学部事務室の皆様に⼼よりお礼申し上げます。 
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