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第 2章

2A1　H2O分子の形と水素結合の模式図

2A2　三体反応

三体反応は A, B の 2 つの成分が反応し，1 つの成分 AB が生成される反応
である．この反応では，励起された中間生成物 AB* が第三体 M の衝突により，
エネルギー的に安定化する．一連の過程は

A + B →AB*
AB* → A + B
AB*+ M→AB +M*
M* →M +熱エネルギー

（1）
（2）
（3）
（4）

I 各章の発展解説

図 1　OとHの原子核の間の距離は約 1Å （0.1 nm）であり，H-O-Hの結
合の角度は約 105° である．H は+に，O は−に帯電し H2O 分子は分極
している．1 つの H2O 分子は他の H2O 分子と電気的に引き合い，+と−
の電荷が向き合うように配列する傾向が生じる．これを水素結合という．
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である．第三体 M は AB* から過剰なエネルギーを取り除き，最終的にそれを
熱エネルギーとして消散することのできる不活性な分子である．これは主とし
て，N2 と O2 である．この一連の反応は

A + B + M →AB +M

と記される．
反応（1）, （2）, （3）の反応係数をそれぞれ k1 , k2 , k3 と書くと，反応速度（単位

体積中で単位時間当たり反応する分子数）は

−d［A］dt  = −d［B］dt = d［AB］dt = k1k3［A］［B］［M］
k2 + k3［M］

= k1k3

k2
［A］［B］［M］ 

= k［A］［B］［M］（molecules cm-3 s-1） 

となる．ここで

k = k1k3

k2

である．式（6）右辺の展開においては，［M］≪ k2 /k3 という近似を用いている．
大気中ではこの近似は良い精度で成り立つ．式（7）の反応速度定数 k は，cm6

molecules-2 s-1 の次元をもち，二体反応の反応速度定数 k の次元 cm3molecu- 
les-1 s-1 とは異なることに注意されたい．
三体反応の重要な具体例として，気体のHNO3 の生成反応

NO2 + OH + M →HNO3 + M

がある．気体のHNO3（g）は気体のNH3（g）と

NH3（g）+ HNO3（g）→NH4NO3（s）

の反応をして固体の硝酸エアロゾルNH4NO3（s）を生成する（7.6 節）．

2A3　ラジカルによる連鎖反応

大気中での多くの反応性気体の濃度は，実験室で実現できる濃度に比べかな
り低く，気体分子間の衝突頻度はかなり低い．そのため多少の例外を除けば，
少なくとも 1種類のラジカル（radical）成分が気相反応に含まれていなければ，
その反応は大気中では十分な速さで進行しない．

（5）

（6）

（7）

（8）

（9）
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原子・分子・イオンを構成するいずれかの原子がその最外殻に不対電子を持
つ場合，それらをラジカルあるいはフリーラジカルと呼ぶ．大気中での化学反
応において OH は最も重要なラジカル成分の一つである．非ラジカル成分とは，
最外殻に不対電子を持たない化学種である．ラジカル成分は不対電子を持つの
で非ラジカル成分に比べ高い自由エネルギーを持ち，反応性が極めて高い．

ラジカルが関与する反応の例として

CH4 + OH→ CH3 + H2O

を考える．この反応では非ラジカルの CH4 から水素原子が抜き取られて，不
対電子を持つラジカル CH3（メチルラジカル）となる．つまりラジカルはこの
反応では消滅せず別のラジカルが生成することになる．この反応で生成する
H2Oは非ラジカルである．

ラジカルは高い自由エネルギーを持っているため，非ラジカル成分からラジ
カルが生成する反応は，一般的に吸熱反応（外部からエネルギーを吸収するこ
とで起きる反応）である．大気中では，多くの場合，このエネルギーは太陽放
射から与えられ，

非ラジカルA + hν→ラジカルB +ラジカルC

で，ラジカルが初めて生成する．生成したラジカルが非ラジカルと反応するこ
とにより，別のラジカル成分となり，ラジカルが

ラジカルA +非ラジカルB→ラジカルC +非ラジカルD

というように連鎖的に反応が伝搬する．この反応で不対電子を持つ成分が必ず
生成することは，反応（1）の例から理解できる．反応（3）において生じた非ラジ
カルが光解離して新たなラジカルが生じることもある．これにより，ラジカル
数が増加し，連鎖反応が加速される．これを分枝反応（branching reaction）
と呼ぶ．

この連鎖反応が停止するためには不対電子を持つ 2 つのラジカルが反応する
必要がある．すなわち

ラジカルA +ラジカルB→非ラジカルC +非ラジカルD

あるいは

（1）

（2）

（3）

（4）
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ラジカル+ラジカル+M→非ラジカル+非ラジカル+M

という反応である．ここで M は N2 , O2 などの第 3 体である．ラジカルの濃度
は非ラジカルの濃度に比べ低く，ラジカル同士の衝突頻度は小さい．このため，
ラジカルが消滅する反応は伝搬反応（3）に比べ遅い．

大気中でのラジカルによる連鎖反応が開始されるためには，太陽放射による
光解離作用が必要である．光解離を含む反応過程は光化学反応と呼ばれる．

以上述べた反応のタイプの具体例は次の付録 2A4 で示される．そこで現れ
る反応の多くが，上記のタイプに分類できることがわかる．

2A4　対流圏の光化学過程

1．OH の生成
対流圏での OH と O3 の化学過程は密接に結びついている．実際 OH の主要

な生成源は O3 の光解離である．O3 は波長 λが 340 nm より短い太陽光を吸収
し

O3 + hν→O（1D）+ O2　（λ < 340 nm）

と解離し，O（1D）を生成する．ここで，O（1D）は励起された一重項の O 原子で
ある．このO（1D）の大部分は，N2 およびO2 分子と衝突し，

O（1D）+ M →O（3P）+M

の反応により，基底状態の O（3P）に脱励起される．しかし O（1D）の一部は水蒸
気分子との反応，

O（1D）+ H2O → OH + OH

により OH ラジカルを生成する．対流圏での H2O の混合比は 1% 程度であり，
反応（3）の速度定数は反応（2）に比べ約 10 倍であるため，生成されるO（1D） の
うち約 10% が OH を生成する．O3 が反応（1）, （3）で OH に変換される過程は
O3 の大きな損失過程でもある．O3 は地表面への沈着でも失われる．
一方，反応（2）で生成されるO（3P）は O2 との反応

O（3P）+ O2 + M → O3 + M

（5）

（1）

（2）

（3）

（4）
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によりO3 に戻る．λ > 340 nmの太陽光によるO3 の解離，

O3 + hν→O（3P）+ O2　（λ > 340 nm）

で生成されるO（3P）も O3 に戻る．昼間は反応（2）, （5）によるO（3P）の生成は，
反応（4）によるO（3P）の消失と，ほぼ釣り合う．

2．OH の反応
OH は大気の主成分とは反応せず，O2 を含む大気中において連鎖反応を開

始する機能がある．この触媒反応サイクルの中ではOHは消費されることなく
再生される．このため高い反応性にもかかわらず日中のOH濃度は高く維持さ
れ，最大 107 cm-3 程度に達する．この反応過程を理解するのに適した例は OH
と一酸化炭素COとの反応である．

CO + OH→ CO2 + H

の反応により，安定した最終生成物であるCO2が生成される．またこの反応で，
非常に反応性の高い水素原子Hが生成される．Hは直ちにO2 と結合し

H + O2 + M → HO2 + M

により，ヒドロペルオキシルラジカル（hydroperoxyl radical）HO2 を生成す
る（伝搬反応）．O2 に Hが付加されたことで，酸素原子間の結合が弱まるため，
HO2 は O2 に比べ反応性が大きく増加する．特に重要な反応は一酸化窒素 NO
の酸化

NO + HO2 → NO2 + OH

である．NO の人為的発生源の影響が大きい大気境界層中での昼間の NO 混合
比は 0.1 ppbvを超えることが多い．ここでppbv （parts per billion by volume）
は体積混合比が 10-9 であることを表す．このような環境条件での HO2 の反応
としては反応（8）が最も速い．反応（6）で消費されたOHがこの反応で再生（リ
サイクル）される点が重要である．この反応に限らず，一般にOHと他種の分
子とのほとんどすべての反応系ではこのような連鎖反応が起き，OH が再生さ
れるのである．反応（8）で HO2 をより反応性の高い OH に戻す働きをする NO
は OH の収支に重要な役割をしている．OH と HO2 は短時間で相互に変換さ
れるので，まとめてHOX と呼ぶ．

（5）

（6）

（7）

（8）
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反応（8）で生成された二酸化窒素 NO2 は昼間には近紫外 - 可視領域の太陽光
で数分以内に

NO2 + hν→NO + O（3P）

と光分解される．ここで生じた O 原子は反応（4）で直ちに O3 を生成する．OH
ラジカルの反応（6）, （7）, （8）に反応（9）, （4）を加えると

CO + OH→ CO2 + H
H + O2 + M → HO2 + M
NO + HO2 → NO2 + OH
NO2 + hν→NO + O（3P）
O（3P）+ O2 + M → O3 + M
CO + 2O2 + hν→CO2 + O3

という正味の反応（15）になる．これが対流圏での O3 の重要な生成過程である．
この反応系では，ラジカルであるOH, HO2 , NO, NO2 は消費されずに上記の 5
つの反応が繰り返し起きる．また CO と O2 はそれぞれ CO2 と O3 への酸化に
より正味に消費される．

CO よりも複雑な化合物である揮発性有機化合物 VOCs （volatile organic 
compounds）を考える．CnH2n+2（n は正の整数）の分子式で表されるアルカ
ンからH原子を 1つ取り去った原子団CnH2n+1 をアルキル基（alkyl group）と
呼び Rで表す．形式的に書けば

CnH2n+2 = RH

である．C 原子を 1 つ含む CH4 を考えてみる．空間的に比較的均一に分布す
るCH4 の OHによる酸化

CH4 + OH→ CH3 + H
CH3 + O2 + M → CH3O2 + M

では CH3O2（R = CH3）が生成される．清浄な大気中では約 70% の OH が反応
（6）で CO と反応し，約 30% の OH が反応（17）で CH4 と反応する．CH3O2 は
HO2 の反応（8）と同様に NO を NO2 に変換しオゾン生成に寄与する．反応（15）
からわかるように 1 個の CO 分子の酸化で 1 個の O3 が生成される．同様に考
えると 1個の CH4 分子の酸化で最大 3.5 個の O3 が生成されることが示される．

（9）

（10）
（11）
（12）
（13）
（14）
（15）

（16）

（17）
（18）
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CO, CH4 , あるいは，より複雑なVOCの酸化によるO3 の生成ではNOX（NO
と NO2）が触媒として作用する．触媒とは，それ自体は変化せずに反応を促
進する成分のことである．陸域などの NO > 30 pptv の領域では O3 が生成さ
れる．ここで pptv （parts per trillion by volume）は体積混合比が 10-12 であ
ることを表す．一方，遠隔の海洋上で NO は非常に低濃度になるため，HO2

は反応（8）ではなくO3 と反応する頻度が増す．その場合

HO2 + O3 → OH + 2O2

OH + O3 → HO2 + O2

2O3 → 3O2

の反応サイクルでO3 が消失する．
O3 は OH の主たる生成源であり，それ自体も酸化能がある．このため O3 は

対流圏の酸化能を支配する重要な要素である．対流圏オゾンは，このような化
学過程と，成層圏からの輸送に影響される．NOX 濃度が高く，人為起源・自
然起源の VOC の濃度も高い地域では VOC は CH4 と類似した複雑な酸化反応
により O3 を生成するため地表面付近で O3 が高濃度になり，人間の健康や植
物の生育に悪影響が生じる．また O3 は地表面から射出される赤外放射のうち
λ = 9.6 µm付近の赤外放射を吸収するため温室効果を持つ．

3．HOX の消滅
HOX を正味消滅し，連鎖反応を停止させる過程は，HOX ラジカルと他のラ

ジカルとの反応 （付録 2A3 の式（4））である．主な反応は

OH + HO2 → H2O + O2

HO2 + HO2 → H2O2 + O2

である．

4．NO3 の化学
NO3 は比較的遅い反応

NO2 + O3 → NO3 + O2

で生成される．日中にはNO3 は

（19）
（20）
（21）

（22）
（23）

（24）
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NO3 + hν→NO2 + O（3P）
NO3 + hν→NO + O2

により，数十秒で光解離するので NO3 濃度は極めて低くなる．夜間はこの反
応が働かないため，NO3 濃度は時間とともに増加していく．一方NO3 は

NO3 + NO2 ⇌ N2O5

の反応でその一部が N2O5 に変換される．N2O5 は水を含んだエアロゾル，霧，
雲粒子の表面での不均一反応

N2O5 + H2O → 2HNO3

で HNO3 に変換され，大気中から失われる．

5．OH, O3 , NO3 の分布と微量気体の酸化速度
大気微量成分を酸化する機能を持つ成分である主要な酸化剤はOH, O3 , NO3

である．これらの酸化剤による大気微量成分 A の酸化の時定数 τを求めるこ
とができる．2.6 節で説明したように τは空気塊中での酸化剤の濃度と，酸化
剤と成分Aとの反応速度定数で決まる．

図 1 に 3 次元の化学輸送モデルで計算された OH, O3 , NO3 濃度の緯度 - 高
度分布を示した．全球平均した OH 濃度は約 1.0×106 cm-3 であり，これまで
の観測と良く一致している．OH 濃度は大きな緯度変化をし，日射が最大とな
る低緯度で最も高くなる．また高度 4 km 付近で最大となる．NO3 の地表付近
での平均濃度は約 3-15×107 cm-3 で OH に比べ 10 倍以上高く，夜間での酸化
反応に重要となる．また OH, O3 , NO3 濃度は南半球よりも北半球で高い．こ
れらの成分の濃度に影響する大気微量成分の自然・人為的な発生量が大陸上で
大きいためである．

SO2 と二硫化ジメチル（DMS）はそれぞれ人為起源および自然起源の硫酸
エアロゾルの主要な前駆気体である（第 10 章）．SO2 の気相での酸化は主とし
てOHによる．DMSの酸化にはOHとNO3 が重要である．

（25）
（26）

（27）

（28）
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第 3章

3A1　熱力学的な系

図 1に示したように注目している系を考え，それ以外のすべての系を外界と
する．系と外界の定義からそれらを合わせた系は，宇宙全体である．宇宙全体
ではなくとも，系と系を取り囲む十分大きな領域は良い近似で孤立系であると
考えられる．

図 1　3 次元モデルで計算された OH（単位は 105 cm-3）, O3（ppbv）, NO3（pptv）の濃度
の緯度 ‒高度分布．左は 1月，右は 7月の値．Ehhalt et al. （2015）を改変．
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3A2　気体になされる仕事

物体に力 F が作用し，力の方向に距離 dx だけ物体が移動する場合，物体に
なされる仕事 δWは，

δW= F dx

である．系が気体の場合の δWを求める．
図 1に示したように，ピストンを備えたシリンダー中の気体を準静的に圧縮

する過程を考える．気体の圧力を p とし，ピストンの面積を A とすると，気
体からピストンに働く力は pA である．平衡に十分近い状態でピストンを押す
力 F は pA に等しい．したがって，ピストンを dx 押し込んだ時に系になされ
る仕事は

d'W = F dx = pA dx

である．A dx は気体の体積Vの減少−dVに等しいので

d'W =−p dV

となる．

（1）

（2）

（3）

図 1　（a）外界と仕事（W）および熱（Q）のやり取りのみがある系（閉鎖系），
（b）外界と仕事（W）および熱（Q）のやり取りがあることに加え，物質の出
入りがある系（開放系）．（a）, （b）のいずれの場合でも，系と外界を合わせ
たものは孤立系である．

（a）

孤立系

外界 外界
W W

Q Q物質

系
（閉鎖系）

系
（開放系）

孤立系

（b）
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第 4章

4A1　気体分子の速度分布と平均速度

1．速度分布
気体分子運動論によれば，温度 T の理想気体の中で熱運動している分子の

速度 v（vx , vy , vz）が（vx , vx + dvx）,（vy , vy + dvy）,（vz , vz + dvz）の範囲にある
確率は

f（v）dvx dvy dvz =
m

2πkT
3/2

exp mv2

2kT− dvx dvy dvz

で与えられる．ここでmは単一分子の質量で kはボルツマン定数であり，

v2 = vx
2 + vy

2 + vz
2

である．これをマクスウェルの速度分布という．
速さが（v, v + dv）の領域を考える．これは速度空間において半径 v，厚さが

dv の球殻に相当する．この速度領域にある分子の確率は

F（v）dv = 4πv2 f（v）dv = 4π m
2πkT

3/2

v2 exp mv2

2kT− dv

となる．ここで F（v）は確率密度と呼ばれる（図 1）．F（v）は dv の大きさには
よらない．F（v）に無限小の dv をかけると実際の確率となる．確率密度は 5.1
節の粒径分布関数と類似した数学的概念である．F（v）の定義から

∞

0
F（v）dv = 1

となる．これは式（3）の最右辺を式（4）の左辺に代入すれば再確認できる．

（1）

（2）

（3）

（4）

図 1　圧力 pの気体が入ったシリンダーに断面積Aのピストンを押し込む様子

断面積

力

圧力
p

pA
A
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2．平均速度
F（v）が最大となる最大確率速度 vm は

dF（v）
dv = 0

の条件より求まり，

vm = 2kT
m

となる．分子の平均速度は確率密度を用いて

v≡
∞

0
v F（v）dv

と表される．この式の右辺に式（3）を用いれば

v = 4π m
2πkT

3/2 ∞

0
v3 exp mv2

2kT− dv = 4π m
2πkT

3/2 1
2

2kT
m

2

となる．最右辺を整理すれば

v = 8kT
πm

を得る．また同様に

v2 ≡
∞

0
v2F（v）dv= 3kT

m

となる．これより根平均 2乗速度（root mean square velocity）

vrms ≡ v2 = 3kT
m

を得る．

3．エネルギーの等分配則
分子の運動エネルギーの平均値は

ε≡ mv2

2 = m v2

2 = 3kT
2

となる．気体分子のエネルギーは，速度の x, y, z 成分で表すと

ε = m
2（vx

2 + vy
2 + vz

2）

となる．理想気体では分子の運動の方向に関する特異性はないと考えられる．
したがって分子運動は x, y, z 方向で同等であり，

（5）

（6）

（7）

（8）

（9）

（10）

（11）

（12）

（13）
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vx
2 = vy

2 = vz
2 = 1

3 v2

となる．式（12）, （13）, （14）より

mvx
2

2 = mvy
2

2 = mvz
2

2 = kT
2

となる．このことより，気体分子の運動エネルギーの平均値は，1 つの自由度
当たりに，kT/2 に等分配されることがわかる．この結果をエネルギーの等分
配則という．

4A2　物体表面への気体分子の衝突頻度

1．箱の中の分子の衝突過程
分子の総数が N の理想気体が体積 V の直方体の箱の中に含まれている状態

を考える．希薄な気体では分子間の距離は分子の直径よりもはるかに大きい．
気体を構成する分子は分子同士の衝突や，箱の壁との衝突の際には運動エネル
ギーの損失はないものとする．箱の壁は滑らかであり，壁との衝突で分子の接
線方向の速度の変化はないと考える．また衝突時以外には分子は相互に力を及
ぼさないと仮定する．この場合には，分子は衝突と衝突の間では直線運動をす
る．分子が均一に分布していると考えれば，任意の体積要素中 dV での分子数
dNは

dN = n dV

（14）

（15）

（1）

図 1　確率密度 F（v）の関数形

F（v）

v0 1/2

m
2kT
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である．ここで nは分子の平均数密度である．
壁の表面に単位面積当たり，単位時間に衝突する分子数を求めるために，図

1 に示したように，壁の面積要素 dA に直交するような座標系を設定する．速
度 v で（θ, φ）方向から（dθ, dφ）の角度範囲で入射する分子を考える．長さが
v dt で軸が（θ, φ）方向を向いた円筒中にあり，この速度で，この方向に運動す
るすべての分子は dt の時間内に壁の面積要素 dA に衝突する．逆に，この速
度と方向で dAに衝突するすべての分子はこの円筒内にある．

dt を十分小さくとれば，円筒の長さ v dt は任意に小さいと考えることがで
きるので，ここでは壁のすぐ近くの分子だけを考えればよい．この場合 v dt
は分子の平均自由行よりかなり小さく，分子間の衝突は考えなくてよい．つま
り円筒内にあり，壁の方に進むいずれの分子も，壁にぶつかる前に分子間の衝
突により曲げられことなく壁にぶつかると考えてよい．

図 1より円筒の体積は

dV = v dt dA cos θ

であるのでこの円筒中にある分子数は nv dt dA cos θとなる．
速度が（v, v + dv）の範囲にある確率は付録 4A1 の式（3）の最左辺 F（v）dv で

あるので，この速度範囲にある単位体積中の分子数 dnv は

dnv（v）= nF（v）dv

となる．式（1）, （2）, （3）より，この速度範囲にある円筒中の分子数は

（2）

（3）

図 1　面積要素 dAへの分子衝突の配置図

z

vdt

dA
y

x

θ

ϕ
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dNv = dnv（v）v dt dA cos θ

である．

2．分子の壁への衝突頻度
付録 4A1 で述べたように分子の速度分布はすべての方向で均一であるので，

（θ, φ）方向を中心に dω = sin θ dφ dθの微小立体角の範囲から分子が入射する
確率 pは，全立体角は 4πであることを考慮すれば

p = dω/4π

である．式（4）, （5）より dωの微小立体角の範囲から分子が dA 面に単位面積
当たり，単位時間に入射する数（すなわちフラックス）は

p dNv/dt dA = v dnv（v）cos θ dω4π = v dnv（v）sin θ cos θ4π dϕ dθ

となる．全方位からのフラックスは，式（6）を ϕ について 0 から 2π，θにつ
いて 0 から π/2 の範囲で積分することで求まる．この結果，速度が（v, v + dv）
の範囲にある分子の全方位からの入射フラックス jv（v）dv（molecules m-2 s-1）
は

jv（v）dv = v dnv（v）
2π

0

π/2

0
 sin θ cos θ4π dϕ dθ = v dnv（v）

4

と表される．この式の最右辺に式（3）を代入すれば

jv（v）dv = 1
4 nvF（v）dv

となる．この式を v で積分すればすべての速度の分子によるフラックス密度
（略してフラックス）j（molecules m-2 s-1）が求まる．すなわち

j =
∞

0
jv（v）dv = 1

4 n
∞

0
vF（v）dv

となる．また付録 4A1 の式（7）を再掲すれば

v =
∞

0
vF（v）dv

である．これを用いれば，式（8）は

j = 1
4 nc

（4）

（5）

（6）

（7）

（8）

（9）

（10）

（11）
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となる．ここでは本文に合わせ vを c と記した．cは付録 4A1 の式（9）より

c = 8kT
πm

1/2

で与えられる．ここで T は気体の温度，m は単一分子の質量である．気体の
圧力を pとすれば

p = nkT

である．式（12）と式（13）を式（11）に代入すれば

j = p
2πmkT

となる．

4A3　フィックの第二法則

フィックの第二法則を 3次元化するために，その導出過程を 3次元で考える．
蒸気中における体積 V の領域とそれを取り囲む閉曲面 S を考える．この領域
に単位時間に流入する蒸気 vの分子数は

-
S
jv･n dS = −

V
∇･jv dV

である．ここで n は S 上の任意の点での外向きの単位法線ベクトルであり，jv

は 3次元のフラックスベクトルである．この式の右辺の導出にはガウスの発散
定理を用いている．一方，領域V内の蒸気 vの総分子数の変化率は

d
dt V

nv dV =
V
 ∂nv

∂ t dV

となる．式（1）と式（2）は同じ量を表すので，それらの右辺は等しいとおけば

V
 ∇･jv +

∂nv

∂ t dV = 0

を得る．領域 V の大きさは任意なのでこの式の左辺の被積分関数はゼロにな
り，

∇･jv +
∂nv

∂ t = 0

が成り立つ．これは連続の式である．この式にフィックの第一法則

（12）

（13）

（14）

（1）

（2）

（3）

（4）
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jv = −D∇nv

を代入すれば，3次元で表されるフィックの第二法則
∂nv

∂ t =∇･（Dg∇nv）

を得る．

4A4　完全流体の運動方程式

粘性がない仮想的な流体を完全流体と呼ぶ．密度が ρの完全流体中での単位
体積の流体粒子を考える．単位質量の流体粒子に作用する体積力を

f =（fx , fy , fz）

とすると単位体積の粒子に働く力は ρ f である．また圧力勾配による力は−∇p
である．このような力を考慮して流体粒子の運動方程式を求める．そのために，
まず流体粒子の加速度の表現を求める．

1．流体粒子の加速度
流体の運動を記述するための方法として，連続的な流体を流体粒子の集まり

と考えて，流体粒子の運動に沿って物理量 A の時間変化を追跡するラグラン
ジュ法がある．ラグランジュ法において，時刻 t での流体粒子の位置を（x（t）, 
y（t）, z（t））と表す．また，流体粒子の位置における物理量 A は A（x（t）, y（t）, 
z（t）, t）と表現される．
もう一つの方法は，固定された任意位置 x（x, y, z）における物理量 A の時間

変化を考えるオイラー法である．x（x, y, z）は t の関数ではなく，x と t は互い
に独立な変数である．オイラー法は個々の流体粒子の振る舞いに注目するので
はなく，各時刻 t における流れの場全体での A の分布 A（x, y, z, t）を見渡す記
述法である．

このように，ラグランジュ法では形式的には A（x（t）, y（t）, z（t）, t）はオイラ
ー法と似た記号で表されるが，（x（t）, y（t）, z（t））は流体粒子の位置を表す．時
間間隔 dt におけるラグランジュ法での流体粒子の A の変化 dA は，微分の連
鎖律より

（5）

（6）

（1）
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dA（x（t）, y（t）, z（t）, t）= ∂A
∂ t dt + ∂A

∂x dx + ∂A
∂y dy + ∂A

∂z dz

となる．ここで（dx , dy , dz）は時刻 t で位置（x, y, z）にある流体粒子の時間間隔
dt における変位である．粒子は粒子位置での速度 V ≡（u, v, w）で動くと考え
られるので，

dx = ∂x
∂ t  dt = u dt，dy = ∂y

∂ t dt = v dt，dz = ∂z
∂ t dt = w dt

となる．これを式（2）に代入し，その両辺を dt で割れば

dA
dt ≡ ∂A

∂ t + ∂A
∂x u + ∂A

∂y v + ∂A
∂z w = ∂A

∂ t + V･∇A

となる．この微分演算子 d/dt をラグランジュ微分あるいは物質微分などと呼
ぶ．これに対し ∂/∂ t をオイラー微分と呼ぶ．物理量 A を流体粒子の速度 V
とすれば式（4）より流体粒子の加速度は

dV
dt = ∂V

∂ t +（V･∇）V

となる．
単位体積の流体粒子の運動方程式はこの加速度の式を用いて，ニュートンの

第二法則より

ρ  ∂V∂ t +（V･∇）V = ρ f −∇p

と表せる．これをオイラーの運動方程式という．

4A5　粘性流体の運動方程式

ここではナビエストークスの方程式を系統的に導出する．この方程式を導出
するために，流体力学の基本的な概念である流体の変形を表現することから始
める．その後，流体の変形の速度と流体に作用する応力との関係を定式化する．

1．流体の変形速度
流体の動的な変形を表現するために，流体の有限時間での変形を考える．図

1 に示したように，流体粒子中の近接した点 P（その位置ベクトルは r）と Q
（その位置ベクトルは r' = r + δr）が微小の時間 dt に P′ , Q′へ変位（移動）し
たとする．変位ベクトルを

（2）

（3）

（4）

（5）

（6）
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PP' ≡ s（r），QQ' ≡ s'（r + δr）

で定義する（図 1）．ベクトルの加算則より，

s'（r + δr）= s（r）+ δs（r）

となる．Pの変位とQの変位の差は

δs = s'（r + δr）−s（r）

である．一方，P および Q で流体が変位する速度は，それぞれの位置での流
体の速度 v =（u, v, w）および v' =（u' , v' , w' ）に等しい．このため，Pでは v =  
ds/dt，Qでは v' = ds' /dt の関係が成り立つ．したがって，

ds'
dt −

ds
dt = v'（r + δr）−v（r）≡ δv（r）

となる．一方，この式の左辺は

ds'
dt −

ds
dt = d

dt［s'（r + δr）− s（r）］= d
dt δs（r）

と表される．これはベクトルの微分の差は，ベクトルの差の微分に等しいとい
う関係を表した式である．これより

d
dt δs（r）= δv（r）

となる．この式は P と Q の相対変位を表すベクトル δs（r）の変化率（単位時
間当たりの相対変位）は P と Q の相対速度（速度ベクトルの差）で表される

（1）

（2）

（3）

（4）

（5）

（6）

図 1　流体粒子の変位と変形

P’

Q’

Q

P

s

s’

r
δr

δs

r+s

r+δr
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ことを意味している．以下ではこの基本的な関係を具体的に表現していく．
P と Q は近接しているので，v' を v の周りでテイラー展開できる．x 成分

については

u'（x + δx , y + δy , z + δz）≈ u（x, y, z）+ ∂u∂x δx +
∂u
∂y δy + ∂u∂z δz

であるので，

δu = u'（x + δx , y + δy , z + δz）− u（x, y, z）= ∂u∂x δx +
∂u
∂y δy + ∂u∂z δz

となる．vと wも同様に表されるので
∂u
∂x

∂u
∂y

∂u
∂z

∂v
∂x

∂v
∂y

∂v
∂z

∂w
∂x

∂w
∂y

∂w
∂z

δx
δy
δz

d
dt δs = δv =

となる．この式は P と Q の相対変位の時間微分で定義される変形速度は，P
での流体粒子速度の空間微分で表せることを示している．

式（8）の δu は

δu = ∂u∂x δx +
1
2 
∂u
∂y + ∂v

∂x δy + 1
2 
∂u
∂z + ∂w∂x δz 

+ 1
2 
∂u
∂y−

∂v
∂x δy + 1

2 
∂u
∂z−

∂w
∂x

δz

と，恒等式として書き直すことができる．δv と δwも同様に

δv = ∂v∂y δy +
1
2 
∂v
∂x + ∂u∂y δx + 1

2 
∂v
∂z + ∂w∂y δz 

+ 1
2 
∂v
∂x−

∂u
∂y δx + 1

2 
∂v
∂z−

∂w
∂y δz

δw = ∂w∂z δz +
1
2 
∂w
∂x + ∂u∂z δx + 1

2 
∂w
∂y + ∂v

∂z δy 

+ 1
2 
∂w
∂x−

∂u
∂z δx + 1

2 
∂w
∂y−

∂v
∂z δy

と恒等的に表すことができる．さらにこれをまとめると

δu = exx δx + exy δy + exz δz +（ηδz− ζ δy）

（7）

（8）

（9）

（10a）

（10b）

（10c）

（11a）
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δv = eyx δx + eyy δy + eyz δz +（ζ δx− ξ δz）

δw = ezx δx + ezy δy + ezz δz +（ζ δy− ηδx）

となる．ここで

exx =
∂u
∂x , eyy =

∂v
∂y , ezz =

∂w
∂z

exy = eyx =
1
2 
∂u
∂y + ∂v

∂x , eyz = ezy =
1
2 
∂v
∂z + ∂w∂y , 

ezx = exz =
1
2 
∂w
∂x + ∂u∂z

ξ = 1
2 
∂w
∂y−

∂v
∂z , η = 1

2 
∂u
∂z−

∂w
∂x , ζ = 1

2 
∂v
∂x−

∂u
∂y

である．
ここで

E ≡
exx exy exz
eyx eyy eyz
ezx ezy ezz

と正方行列で表される 2 階のテンソル E を定義する．式（12a）, （12b）より成分
eij（i, j = 1, 2, 3 あるいは x, y, z）は eij = eji なので E は対称テンソル（symmetric 
tensor）であり，その独立な成分の数は 6 である．E はひずみ速度テンソルと
呼ばれる．

また，3つの成分だけで表される 2階のテンソル

Ω ≡
0 　−ζ　 η
ζ 　 0 　−ξ

−η　 ξ 　 0

を定義する．Ω は反対称テンソル（anti-symmetric tensor）である．式（12c）
は v の回転（rotation）である rot v と

（ξ, η, ζ）= 1
2 rot v = 1

2∇×v

の関係がある．また

ω = rot v

（11b）

（11c）

（12a）

（12b）

（12c）

（13）

（14）

（15）

（16）
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は渦度と呼ばれる．
E と Ω を用いれば変形速度 δv は

δv = E 
δx
δy
δz

+ Ω 
δx
δy
δz

と表される．以下では，E と Ω の物理的意味を各種の変形と結びつけて解釈
する．

1.1　Eの物理的意味 1──伸びの変形
exx だけが 0でない場合は式（11a）より

δu = exx δx，δv = δw = 0

である．これは図 2（a）に示したように x 方向の伸びを表し，exx は単位時間当
たりの伸びの割合を表わす．eyy , ezz も同様に，それぞれ y, z 方向の単位時間当
たりの伸びの割合を表す．

初めに各辺の長さが δx , δx , δx であった直方体の流体粒子がそれぞれの方向
に単位時間当たり δu , δv , δw伸びた場合の体積変化率は

δx δy δz

∂w
∂zδz + δw∂v

∂yδy + δy∂u
∂xδx + δx −δx δy δz

≈ ∂u∂x + ∂v
∂y + ∂w∂z =∇･v = exx + eyy + ezz

となる．この式の最右辺は E の対角成分の和である Trace E に等しい．一般
にTrace は座標系の回転に対して不変である．

（17）

（18）

（19）

図 2　微小時間 dt 後の流体粒子の変形．佐野（2000）を改変．

y y y

x x x

δy δy δy

δx δx δx

δudt=exxδxdt
δudt=exyδydt

δvdt
=exyδxdt

δudt
=－ζ δydt

δvdt
= ζ δxdt

角度 ζ dt角度 exy dt（a） （b） （c）
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1.2　Eの物理的意味 2──純粋なずれの変形
exy だけが 0でない場合は，式（11a）, （11b）より

δu = exy δy，δv = exy δx，δw = 0

である．これは図 2（b）に示したように xy 面内での純粋なずれ流れを表す．exy
は xy 面内で長方形の各辺がひしゃげる角速度である．同様に eyz , ezx はそれぞ
れ yz 面内，xz 面内の純粋なずれ流れを表す．

1.3　Ωの物理的意味──回転
ζだけが 0でない場合は，式（11a）, （11b）より

δu = −ζ δy ,　δv = ζ δx ,　δw = 0

である．これは図 2（c）に示したように z 軸の周りの剛体回転を表す．ζは単位
時間当たりの回転角である．同様にして ξ , ηはそれぞれ x 軸，y 軸の周りの剛
体回転を表し，その回転の各速度がそれぞれて ξ , ηである．剛体回転におい
ては任意に選んだ 2点の相対位置は変わらない．

2．応力テンソル
図 3 に示したように x 軸に垂直な面に作用する応力を px とし，その x, y, z

成分を pxx , pxy , pxz と記す．同様に y 軸，z 軸に垂直な面に作用する応力を，
py =（pyx , pyy , pyz），pz =（pzx , pzy , pzz）と記す．これを用いれば

P ≡
px

py

pz

=
pxx pxy pxz

pyx pyy pyz

pzx pzy pzz

と書ける．これを 2 階の応力テンソルと呼ぶ．図 3 に示したように，pij（i, j 
= 1, 2, 3 あるいは x, y, z）において，i は力が作用する面の外向きの法線方向を，
j は力の方向を示す．

微小な立方体の流体粒子について力のモーメントのつり合いを調べることに
より，

pxy = pyx，pyz = pzy，pzx = pxz

となり，P は対称テンソルであることが示される．したがって P の独立な成
分の数は E と同じで 6である．

（20）

（21）

（22）

（23）
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3．応力と変形速度
流体に静水圧以外の応力が作用するとひずみ速度が生じ，ひずみ速度が生じ

るとそこに応力が生じる．すなわち応力はひずみ速度の関数である．つまり P
は E の関数である．一方，Ω は剛体回転を表すので，応力には寄与しない．
数学的には，P は対称テンソルであるので対称テンソル E と線形に関係付け
られるが，反対称テンソルΩとは線形に関係付けることはできないとも言える．

この関係を具体的に考えるために，4.3 節の図 4.6 の流れを考える．ニュー
トンの粘性法則である式（4.31）を再掲すると

τ = μ ∂u（z）
∂z

である．前述のように ∂u（z）/∂z はひずみ速度テンソルの 1 成分である．また
τは応力テンソル P の 1 成分である．したがって，この式は応力テンソルとひ
ずみ速度テンソルは比例関係にあることを示している．

図 4.6 の流れ場では P の成分は zx 成分である pzx = τのみであり，対応する
E の zx 成分は式（12b）より

ezx =
1
2 
∂u
∂z

である．したがって，式（24）は

pzx = 2μ ezx

（24）

（25）

（26）

図 3　直方体の流体粒子に作用する応力テンソル

pzz

pzy

pxy

pzx
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pyx
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z

Δz
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と書き直すことができる．
この例のように応力 P とずり E との関係が線形であると仮定し，流体は等

方的であるとすると

P = cI + 2ηE = c
1 0 0
0 1 0
0 0 1

+ 2ηE

と表される．ここで I は単位行列，c と ηは定数である．またこの後の便宜を
考慮して最右辺の第 2項に係数 2を付けた．

図 3の各面での圧力の平均を

p = −1
3 Trace P = −1

3（pxx + pyy + pzz）

として与える．この式の最右辺の応力 pii は流体粒子の表面の外向きを正に取
るのに対し，圧力 pは内向きを正にする．このため式（28）の右辺にはマイナス
の符号が付く．静止流体では pxx = pyy = pzz であるが，運動する流体では，必
ずしもこの関係は成り立たない．式（28）は静止流体の圧力の拡張となっている．

式（28）右辺の P に，式（27）を代入すれば

p = −1
3 Trace P = −c −2

3 η（exx + eyy + ezz）

となる．この式の最右辺に式（12a）を代入すれば

c = −p−2
3 η 

∂u
∂x + ∂v∂y + ∂w∂z = −p −2

3 η∇･v

となる．これを式（27）に代入すれば

pxx pxy pxz

pyx pyy pyz

pzx pzy pzz

＝ −p −2
3 η∇･v  

1 0 0
0 1 0
0 0 1

+ 2η
exx exy exz
eyx eyy eyz
ezx ezy ezz

となる．この式を各成分で表示すれば P の各成分

pxx = −p −2
3 η∇･v + 2η ∂v∂x

pxy = pyx = 2ηexy

pxz = pzx = 2ηezx

が得られる．

（27）

（28）

（29）

（30）

（31）

（32a）

（32b）

（32c）
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この pzx の式（32c）と式（26）の右辺第 1 式との比較より，式（27）の ηは粘性
係数 μに等しいことがわかる．これを用いれば式（32a）, （32b）, （32c）の応力テ
ンソルは

pxx = −p + 2μ  ∂u∂x−
1
3∇･v

pxy = pyx = μ  ∂u∂y + ∂v∂x 

pxz = pzx = μ  ∂w∂x + ∂u∂z 

となる．∇･v = 0 となる非圧縮性流体の場合には，これらの応力テンソルは，

pij = −pδi j + μ  ∂ui

∂xj
+
∂uj

∂xi
 

と，1 つの式で表される．ここで，i, j = 1, 2, 3 あるいは x, y, z であり，δi j は

δi j = 1（i = j），δi j = 0（i ≠ j）

で定義されるクロネッカーのデルタである．

4．運動方程式
図 3 に示した，各辺の長さが Δx, Δy, Δz でそれらが x, y, z 軸に平行な流体

粒子を考える．この粒子を x 方向に加速する力は各面での x 方向の正味の力の
和であるので，

Fx =  ［ pxx（x + Δx, y, z）− pxx（x, y, z）］Δy Δz +［pyx（x, y + Δy, z） 
− pyx（x, y, z） ］Δz Δx +［pzx（x, y, z + Δz）− pzx（x, y, z）］Δx Δy

となる．また

pxx（x + Δx, y, z）− pxx（x, y, z）≈  ∂pxx

∂x   Δx

pyx（x, y + Δy, z）− pyx（x, y, z）≈  ∂pyx

∂y
  Δy

pzx（x, y, z + Δz）− pzx（x, y, z）≈  ∂pzx

∂z   Δz

と近似できるので，式（36）は

（33a）

（33b）

（33c）

（34）

（35）

（36）

（37a）

（37b）

（37c）
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Fx =  ∂pxx

∂x +
∂pyx

∂y + ∂pzx

∂z  Δx Δy Δz

となる．体積力 ρfx と応力 Fx が作用する単位体積の流体粒子の運動方程式の x
成分は付録 4A4 の運動方程式と同様に

ρ dudt = ρfx +
∂pxx

∂x +
∂pyx

∂y + ∂pzx

∂z

となる．
式（33a）, （33b）, （33c）より

∂pxx

∂x = −2
3 μ

∂
∂x∇･v + 2μ ∂

2u
∂x2

∂pyx

∂y = μ  ∂
2u
∂y2 +

∂2v
∂y∂x 

∂pzx

∂z = μ  ∂
2w

∂z∂x +
∂2u
∂z2 

となる．これより
∂pxx

∂x +
∂pyx

∂y + ∂pzx

∂z =−∂p
∂x−

2
3 μ∇･v + 2μ ∂

2u
∂x2 + μ  ∂

2u
∂y2 +

∂2v
∂y∂x + μ  ∂

2w
∂z∂x +

∂2u
∂z2 

=−∂p
∂x−

2
3 μ

∂
∂x∇･v + 2μ ∂

2u
∂x2 + μ

∂
∂x  

∂u
∂x + ∂v

∂y + ∂w∂z  − μ
∂2u
∂x2 + μ  ∂

2u
∂y2 +

∂2u
∂z2 

=−∂p
∂x +

1
3 μ

∂
∂x∇･v + μ∇2v

を得る．y, z 成分も同様な形になるので，運動方程式は

ρ dv
dt = ρ f −∇p + 1

3 μ∇（∇･v）+ μ∇2v

となる．ここで ρ f は体積力である．これがナビエストークスの方程式である．
非圧縮性流体の場合は∇･v = 0 なのでNS方程式は

ρ dv
dt = ρ f −∇p + μ∇2v

となる．μ = 0 とすれば付録 4A4 の式（6）であるオイラーの方程式になる．

4A6　運動する流体中での静止物体

速度 U で運動する流体中に静止する断面積 S 物体の配置を図 1 に示した．

（38）

（39）

（40a）

（40b）

（40c）

（41）

（42）

（43）
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物体の断面積を S とすると，単位時間に物体により止められる流体の体積は
USである．

4A7　式（4.61）の導出

1．変位の 2 乗
4.7 節の式（4.60）を再掲すると

m d2x
dt2 = −β dx

dt＋ F（t）

となる．ここで時刻 t = 0 で粒子の位置を x = 0 とする．このように座標系を
設定すれば xを時刻 t における粒子の原点からの変位と解釈できる．

F（t）はランダムな変化をする量であるため，式（1）の解もランダムな特性を
持つと考えられる．物理的に意味のある解を求めるためには何らかの形で解の
平均的な挙動を求める必要がある．その準備のために式（1）の両辺に x を掛け
ると

m
2  

d2（x2）
dt2 − mv2 = − β

2  
d（x2）
dt + F（t）x

が得られる．この式の導出には

v = dx
dt

x dv
dt = x d

2x
dt2 =

1
2 
d2（x2）
dt2 − dx

dt
2

= 1
2 
d2（x2）
dt2 −v2

x dxdt =
1
2 
d（x2）
dt 

の関係式を用いた．

（1）

（2）

（3）

（4）

（5）

図 1　速度Uで運動する流体中に静止する物体

U S  U×S
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2．変位の 2 乗の平均値
多くのブラウン粒子についての物理量Aの平均を〈A〉で表すことにする．式

（2）の左辺第 2項のmv2 については，付録 4A1 で述べたエネルギー等分配則

1
2 m〈v2〉= 1

2 kT

が適用される．このエネルギー等分配則が成り立つのは気体分子と粒子との衝
突により粒子が熱平衡になるためである．F（t）と x とは互いに独立な変化をす
るので〈 F（t）x〉=〈 F（t）〉〈x〉となる．F（t）はその定義から完全にランダムな変
化をするので〈 F（t）〉= 0 となり，式（2）の右辺第 2 項の平均はゼロとなる．こ
こで

X ≡ d（〈x2〉）
dt 

と定義する．式（2）の両辺を平均すると

m
2  

dX
dt + βX

2 = kT

となる．この式で右辺= 0 とした同次方程式の一般解は X1 = C exp（−t/τ）と
なる．τは

τ = m
β = mCc

6πμrp
＝2

9 
ρprp2Cc
μ

である．ρp は粒子を構成する物質の密度である．式（7）で dX/dt = 0 とおいて
得られる X2 = 2kT/βは非同次方程式（7）の特解である．したがって方程式（7）
の一般解は

X = X1 + X2 = C exp t
τ− + 2kT

β

となる．rp = 1 µm，ρp = 1 g cm-3 とすると 20℃で 1気圧の大気では，τ = 10-5 s
となる．つまり項 X1 は粘性により 10-5 s 程度の間に減衰しゼロになるので無
視でき，この式は

X ≡ d〈x2〉
dt = 2kT

β

となる．これを t = 0 から t まで積分し，t = 0 で x = 0 の初期条件を考慮すると，

〈x2〉= 2kTt
β = kTCct

3π μrp
を得る．

（6）

（6）

（7）

（8）

（9）

（10）

（11）
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第 5章

5A1　エアロゾルの分布関数の具体例

エアロゾルの粒径分布を理解するために具体的な例を示す．単位体積当たり
の空気に含まれる粒子数である粒子数濃度 （m-3）を測定することを考える．
測定する粒子の直径 D の範囲をビン（区間）に分割する．i 番目のビン［Di, 
Di+1］の幅 ΔDi は ΔDi = Di+1−Di である．このビン内で測定された粒子の数濃
度を ΔNi と記す．図 1（a）では直径の全範囲を 10 個のビンに分割し，i 番目の
ビンの粒子数濃度 ΔNi を表示した．各区間の ΔNi は適当に決めた ΔDi（µm）の
大きさに依存することがわかる．ΔNi を ΔDi で規格化した

ni =
ΔNi

ΔDi
 （particles m-3 µm-1）

を図 1（b）の白丸で示した．単位直径当たりの数濃度である ni は ΔNi に比べは
るかに平滑化されていることがわかる．ビンの数を限りなく多くした ΔDi → 0
の極限である数濃度の粒径分布関数 dN（D）/dDは図 1（b）の曲線となる．

図 1（b）に示した分布関数は 5.4 節における対数正規分布関数である．ただし
x 軸は対数ではなく線形にしてあるので図 5.1 と見かけは異なる．すなわち，
直径 D を線形で表示すれば対数正規分布は大きな直径方向に伸びる非対称な
形状をしている．

（1）

図 1　（a）粒子の各直径区間での粒子数濃度（particles m-3）．（b）図 1（a）に対応
する数濃度の粒径分布関数（particles m-3µm-1）．両図とも y軸の数値は相対値．
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第 6章

6A1　鉱物ダスト粒子の摩擦速度の閾値

図 1 に砂粒子の跳躍に必要な摩擦速度の閾値 u*t の測定値と計算値を示した．
粒径が小さくなると静電気力により粒子同士の引力が増加するので，粒子は跳
躍しにくくなる．その一方で粒径が大きくなると重力が増加し，跳躍しにくく
なる傾向が生じる．この 2 つの効果の兼ね合いで，直径 100 µm 付近で閾値
u*t が最小の約 20 cm s-1 となる．

6A2　鉱物ダストの粒径微分フラックス

放出される鉱物ダストの直径を N 個のビン（区間）で分割し，i 番目のビン
の平均直径をDi , そのビン巾を ΔDi とする．式（6.14）の αをDi , ΔDi , およびDs

（跳躍粒子の直径）の関数であると考え，各ビンでの αを α（Di , ΔDi , Ds）（m-1）
と記す．α（Di , ΔDi , Ds）の値は，風洞実験や理論的考察（Shao et al., 2004）か
ら求められる．

各ビンでの質量フラックス F（Di , ΔDi）は式（6.14）の αを α（Di , ΔDi , Ds）で置
き換え，その式をそのビンでの下限直径 d1 から上限直径 d2 まで Ds で積分し

図 1　砂粒子の直径の関数としての跳躍に必要な摩擦速度の閾値 u＊t．
⃝と⃝は実測値で，曲線はモデル計算値．Marticorena （2014）を改変．
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た式

F（Di , ΔDi） =
d2

d1

α（Di , ΔDi , Ds）Q（Ds）p（Ds）dDs　　（kg m-2 s-1）

で表される．ここで，p（Ds）は跳躍粒子の発生源となる土壌の粒径分布関数で
ある．また p（Ds）dDs は Ds 粒子の寄与の重み付け因子（無次元量）である．世
界各地での土壌の p（Ds）の測定は不十分なので，適切な近似をする必要がある．
各 iについての式（1）を i = 1からNまで足し合わせれば式（6.14）のFと一致する．

6A3　鉱物ダスト粒子の質量濃度分布

CAM-ATRAS で計算された地表面付近での鉱物ダスト粒子の年平均の濃度
分布（ng m-3）を図 1に示した．

（1）

180 120W
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鉱物粒子（PM1）

濃
度
（
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 m
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）

濃
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図 1　CAM-ATRASで計算された地表面付近での全粒径の鉱物ダスト粒子（上）とPM1

鉱物ダスト粒子（下）の年平均の質量濃度．乾燥鉱物ダスト粒子の密度は 2.6 g cm-3 とした．
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6A4　海塩粒子の質量濃度分布と風速

CAM5-ATRAS で計算された年平均の地表面付近での海塩粒子の濃度分布
と高度 10 m での風速を図 1 に示した．全粒径の海塩粒子質量濃が高い領域は
強風域に対応していることがわかる．

図 1　CAM-ATRAS モデルで計算された年平均の，高度 10 m での風速（上），
地表面付近での海塩粒子の全粒径の質量濃度（中），PM1 質量濃度（下）．
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6A5　海水の組成と無機塩の組成

表 1に塩分濃度 35 の海水の組成を，表 2には海水の無機塩の組成を示した．

第 7章

7A1　系の状態の関数としてのギブズエネルギー

温度と圧力が一定の条件で，孤
立系の状態の変化はそのギブズエ
ネルギー G が減少するように起
きる（図 1）．G が最小になると
系は平衡に達する．

系の状態

R
（平衡点）

P

G

Q

図 1　孤立系のギブズエネルギー G と系の
状態との関係の模式図．

表 1　 塩分濃度 35 の海水の各成分
の質量割合
成分 質量割合
H2O 0.9648
Cl- 0.0194

HCO3
- 0.0027

Br- 0.0001
Na+ 0.0108
Mg2+ 0.0013
Ca2+ 0.0004
K+ 0.0004

その他の成分 < 0.0001
塩の合計 0.0352
総計 1.0000

表 2　 塩分濃度 35 の海水 1000 g 中での無機塩の質
量とモル数
成分 質量（g） モル
NaCl  25.9 0.443
MgCl2   5.0 0.053
Na2SO4   4.0 0.028
H2O 965.1
総計 1000

注： 塩の合計が 0.0350 になっていないのは塩分濃度の
概念・定義などの歴史的変遷による．
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7A2　ギブズエネルギーの関係式

ギブズエネルギー G は示量性なので定温・定圧の条件で各成分の量 ni を λ

倍するとGも λ倍になる．これを式で表せば，

λG（T, p, n1 , n2 , …, nk ）= G（T, p, λn1 , λn2 , …, λnk ）

となる．この式の両辺を λで微分すると，微分の連鎖律より

G（T, p, n1 , n2 , …, nk）=
i = 1

k

 
∂G（T, p, λn1 , λn2 ,…, λnk

∂（λni） T, p, nj

d（λni）
dλ

=
i = 1

k

 
∂G（T, p, λn1 , λn2 ,…, λnk

∂（λni） T, p, nj
ni

となる．ここで λ = 1 とおけば

G =
i = 1

k

 ∂G∂ni T, p, nj
ni =

i = 1

k

μi ni

を得る．

7A3　水の蒸発に伴う仕事量

相変化に伴う潜熱（エンタルピー）を ΔH，内部エネルギーの変化を ΔU，
仕事量を Δ（pV）と記すと，

ΔH = ΔU + Δ（pV）

となる．
100℃，1 気圧において水の蒸発に必要な潜熱は 41.1 kJ mol-1 である．この

際の水の体積の増加は ΔV = 3.02×104 cm3mol-1 である．大気に対してなされ
る仕事 Δ（pV）は 3.02×104 cm3 atm mol-1 ≈ 3.1 kJ mol-1 である．これは潜熱の
8% である．残りの 92% は，水から水蒸気に変化する際の内部エネルギーの増
加 ΔUである．

この内部エネルギーの増加は，分子レベルの運動エネルギー（並進エネルギ
ー，回転エネルギー，振動エネルギー）の変化と分子間の間隔が大きくなった
ことによるポテンシャルエネルギーの増加から成っている．ポテンシャルエネ

（1）

（2）

（3）

（1）
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ルギーの増加の方が運動エネルギーの増加よりもはるかに大きい．
同様なことは，固体から液体への変化についてもいえる．ただし，この場合

はポテンシャルエネルギーの増加は大変小さい．

7A4　H2SO4 - HNO3 - NH3 - H2O よりなる系の化学組成

RH = 70% の条件で，全 H2SO4 および全 NH3 の関数としてのエアロゾル化
学組成を計算した結果を図 1 に示した．7.14.4 項で述べたエアロゾルの特性を
考慮するとT = 298 K, RH = 70%，〈全NH3 〉= 10 µg m-3，〈全HNO3 〉= 10 µg m-3

図 1　 （a） RH = 70%，全NH3 = 10 µg m-3，全 HNO3 = 10 µg m-3 の条件で，全H2SO4 の
関数としてのエアロゾル化学組成の計算値．（b） RH＝ 70%，全H2SO4 = 10 µg m-3，
全HNO3 = 10 µg m-3の条件で，全NH3の関数としてのエアロゾル化学組成の計算値．
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という条件で全 H2SO4 を変えた場合のエアロゾル濃度の変化の計算結果を定
性的に解釈できる．ここで〈　〉は括弧内の成分の質量濃度を表す．

NH4NO3 の DRH は約 60%（ < RH）であるので，全 H2SO4 が低い場合は液相
の NH4NO3（NH4

+ と NO3
-）からなるエアロゾルが生成される（図 1（a））．NH3

の多くは NH4NO3 として反応に使われるので，全 H2SO4 が増加したときに生
成するのは固体の（NH4）2SO4 ではなく，DRH が低い液相の NH4HSO4（HSO4

-

と SO4
2-）である．全 H2SO4 が増加していくと次第に NH4HSO4 が増加し，含

水量も増加していく．
また，H2SO4 とHNO3 が NH3 と共存し，〈全H2SO4 〉=〈全HNO3 〉= 10 µg m-3

である場合は，H2SO4 が NH3 で完全に中和された後に NH4NO3 が生成される
（図 1（b））．

7.14.2 項と 7.14.4 項で示されたように，T, RH, NH3 , HNO3 , H2SO4 の組み合
わせでエアロゾルの含水量が大きく変わる．含水量を決める要因の一つは RH
と DRHとの差である．

第 8章

8A1　式（8.9）の導出

r = x2 + y2 + z2

を x で微分すれば
∂r
∂x = x2 + y2 + z2

x
=

x
r

となる．同様に
∂r
∂y =

y
r
，∂r
∂z =

z
r

であり，

∇r =
r
r
= er

となる．ここで er は動径方向を向いた単位ベクトルである．一般に関数 φ（r）
が rだけに依存する場合

（1）

（2）

（3）

（4）
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∂φ（r）
∂x = dφ

dr
∂r
∂x =

dφ
dr 

x
r

となる．同様に
∂φ（r）
∂y = dφ

dr
y
r , 

∂φ（r）
∂z = dφ

dr 
z
r

となる．これより

∇φ（r）= dφ
dr 

x
r , 

y
r , 

z
r = dφ

dr 
r
r =

dφ
dr er

を得る．

8A2　気体の動力学を考慮した凝集率

半径 r1 と r2 の粒子に対して，気体の動力学を考慮した補正を行ったブラウ
ン凝集率 K（r1 , r2）の計算値を表 1 に示した．8.8 節の表 8.1 を表 2 として再掲
した．2 つの表を比較すると，r1 < 0.01 µm では補正を行った K（r1 , r2）はは小
さくなっている．しかし r1 > 0.01 µm では両者の違いは小さい．すなわち，こ
の領域では r2 粒子は r1 粒子に急速に吸収されるという傾向は変わらない．

（5）

（6）

（7）

r2（µm）
r1（µm） 0.001 0.01 0.1 1.0

0.001 8.8 ─ ─ ─

0.01 180 21.0 ─ ─

0.1 8845 169 11.1 ─

1.0 178100 2032 36.0 6.4

表 1　気体の動力学を考慮した K（r1 , r2）の計算値（10-10 cm3 s- 1）．
p = 1013 hPa，T = 293 K，粒子密度 ρ = 1 g cm-3 での値．Zebel 
（1966）による．

r2（µm）
r1（µm） 0.001 0.01 0.1 1.0

0.001 803 ─ ─ ─

0.01 2230 84.0

0.1 20300 234 12.7

1.0 201000 2120 36.7 6.6

表 2　K（r1 , r2）の値 （10-10 cm3 s- 1）．表 8.1 の再掲．
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第 9章

9A1　水蒸気の均一核生成率の飽和比依存性

式（9.25）を用いて T = 0℃の条件で計算した水蒸気からの水滴の均一核生成
率 J（S）を飽和比 S の関数として図 1 に示した．S < 4 で J（S）≈ 0 であり，S ≈
4.4 で J（S）が急速に増加する．このように核生成が有効になるための S には閾
値が存在するのが均一核生成の特徴である．

9A2　新粒子生成の観測例

図 1 に中国の下流域にある長崎県福江島で 2013 年の 2 月に観測されたエア
ロゾ粒径分布（dN/dlogD）の時間変化を示す．エアロゾルの粒径が急速に増大
する様子が見られる．この空気塊は中国におけるエアロゾルやその前駆動気体
の影響を強く受けていたことが示されている．

図 1　水蒸気の核生成率の飽和比依存性．Lamb and Verlinde （2011）を改変．
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第 10 章

10A1　海水中での生物活動によるDMSの生成過程

海水中で DMS は主として 3 つの過程で生成される（図 1）．1） 海水中の
SO4

2- が植物プランクトンに取り込まれ，その一部が DMSP（（CCH3）2S+CH2

CH2COO-）に変換される．2） 植物プランクトンの分解などにより DMSP が

7
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2
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2
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図 1　長崎県福江島で観測された新粒子生成によるエアロゾル粒径分
布（dN/d logD）の時間変化．Takegawa et al. （2020）を改変．

図 1　海洋中でのDMS生成の模式図．Nagao （2012）を改変．
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海水中に溶け込む．3） 溶存態の DMSP が海水中のバクテリアに取り込まれ，
DMSPを分解する酵素でDMSに変換される．

このようにして海水中で生成された DMS の一部（10% 以下）が大気中に放
出される．

10A2　硫酸エアロゾルとその前駆気体の発生量

表 1 に DMS と SO2 の全球での発生量と消失量の推定値を示した．また非海
塩性硫酸塩の発生と沈着量も示した．

10A3　無機エアロゾルの質量濃度分布

図 1 に CAM5-ATRAS で計算された地表面付近での年平均の硫酸エアロゾ
ル，硝酸エアロゾルの質量濃度分布を示した．

DMS 発生量 19.4

SO2

全発生量 95.7
人為起源発生 67.2

DMS からの発生 18.5
その他の発生源 10.0

全消失量 96.4
乾性・湿性沈着 41.9
酸化による消失 51.6

非海塩性硫酸塩（nss-SO4
2-）

全発生量 53.3
液相での酸化 42
気相での酸化 11
直接排出 2
全消失量 57.6
乾性沈着 6.4
湿性沈着 44.6

数字の単位はTg S/年
20 種類の数値モデルによる計算結果の中央値．Faloona （2009）による．

表 1　全球での硫黄化合物の収支
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10A4　有機エアロゾルの前駆気体の発生量

表 1 に全球での主要な BVOC の 1980-2010 年における年平均の発生量と相
対的寄与を示した．この推定は Sindelarova et al. （2014）による．
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図1　CAM-ATRASで計算された地表面付近での年平均の硫酸エアロゾル濃度（上）
と硝酸エアロゾル濃度（下）．硝酸エアロゾルでは SO4

2- の，硝酸エアロゾルでは
NO3

- の質量濃度を示した．
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10A5　有機化合物の蒸気圧 

表 1に含酸素有機化合物の平衡蒸気圧を示した．

10A6　VOCと粒子相との平衡関係

大気中に放出されたVOCは大気中での酸化反応

成分 発生量（Tg yr-1） 相対的寄与（%）
イソプレン 594 ± 34 69.2

モノテルペン総計 95 ± 3 10.9
α‒ピネン 32 ± 1 3.7
β‒ピネン 16.7 ± 0.6 1.9

セスキテルペン 20 ± 1 2.4
メタノール 130 ± 4 6.4
アセトン 37 ± 1 3.0

エタノール 19 ± 1 1.3
アセトアルデヒド 19 ± 1 1.3

エテン 18.1 ± 0.5 2.0
プロペン 15.0 ± 0.4 1.7

ホルムアルデヒド 4.6 ± 0.2 0.2
ギ酸 3.5 ± 0.2 0.1
酢酸 3.5 ± 0.2 0.1

メチルブテノール 1.6 ± 0.1 0.1
トルエン 1.5 ± 0.1 0.2
他の VOCs 8.5 ± 0.3 0.8

表 1　全球での主要なBVOCの 1980-2010 年の発生量と相対的寄与

成分 蒸気圧（298 K）（atm）
アセトアルデヒド（acetaldehyde） 1.2
ピノンアルデヒド（pinonaldehyde） 4.2 × 10-5

ぺンタナール（pentanal） > 10-3

ギ酸（formic acid） > 10-3

グルタル酸（glutaric acid） 4.2 × 10-9

マロン酸（malonic acid） 5.2 × 10-9

シュウ酸（oxalic acid） 2.1 × 10-9

コハク酸（succinic acid） 4.0 × 10-10

アジピン酸（adipic acid） 3.2 × 10-11

ピン酸（pinic acid） 4.2 × 10-10

ピメリン酸（pimelic acid） 5.1 × 10-10

レボグルコサン（levoglucosan） 4.5 × 10-10

表 1　含酸素有機化合物の平衡蒸気圧
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VOC +酸化剤（oxidant）→ a1P1 + a2 P2 + … + aiPi + …

により有機生成物（分子種）P1 , P2 , …を生じる．ここで ai は 1 モルのVOCの
反応により生成される酸化された VOC 成分 Pi のモル数，すなわちモル収率
（molar yield）である．反応により生成された有機成分 i はその一部が既存の
粒子に凝縮し OA が生成される．OA 粒子は成分 i を含む複数の成分から構成
されており，各成分は粒子中で反応しないと仮定する．粒子相での成分 i の存
在比 Xp を成分 i の平衡質量濃度 Ci* と OA の質量濃度 COA の関数で表現する
と便利である．このために次の手順に従い計算をする．1） 単一の成分 i から
なる OA と平衡にある蒸気 i（分子量は Mi）の質量濃度 ci を求める．2） 多成
分からなる OA（平均分子量は M）と平衡にある成分 i の気相の質量濃度 ci*
を求める．3） ci* と粒子相の質量濃度 cip との関係を求め，成分 i が粒子として
存在する割合を求める．

1）最初に分子量が M である蒸気の分圧 p と質量濃度 c の一般的な関係を導く．
温度 T, 体積 V の蒸気の質量を m とするとそのモル数は n = m/M なので，理
想気体の状態方程式から

pV =
m
M

R*T

となる．この蒸気の質量濃度（密度）を

c≡m/V（g m-3）

とすれば，この式は

p =
m
V R*T

M =
c
M R*T

となり，これより

c = pM
R*T

が得られる．

2）まず分子量が Mi である単一の成分 i からなる液体粒子を考える．成分 i の
平衡蒸気圧を pi* とすると，その質量濃度 ci* は式（5）から

（1）

（2）

（3）

（4）

（5）
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ci*=
pi*Mi

R*T

となる．

3）次に多成分の溶液からなる OA を考える．この粒子と熱力学平衡にある成
分 i の蒸気圧 pi はラウールの法則を非理想溶液に拡張した 7.9 節の式（7.79）, 

（7.80）から

pi = ai pi*= xi γi pi*

と表される．ここで ai , xi , γi はそれぞれ成分 i の粒子相での活量，モル分率，
活量係数である．pi に対応する蒸気の質量濃度 ci は式（5）より

ci =
piMi

R*T

となる．この式に式（7）の pi を代入すれば

ci =
xi γi pi*Mi

R*T

となる．OA の質量濃度を COA，OA 中の成分 i の質量濃度を cip とすると，
OA成分 i のモル濃度（単位体積の空気中でのモル数）は，

Ni
p =

cip

Mi

である．M を多成分からなる OA の平均分子量とすれば，OA 全体のモル濃
度は

NOA =
COA

M
である．これよりOA中での成分 i のモル分率 xi は

xi =
Ni

p

NOA
=

cip

COA
 
M
Mi

となる．これを式（9）の右辺に代入すれば，

ci =
1

COA
γi
pi*M
R*T cip

を得る．ここで

Ci* ≡
pi*M
R*T

（6）

（7）

（8）

（9）

（10）

（11）

（12）

（13）

（14）
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を定義する．Ci* は単一の成分 i からなる液体と平衡にある気相成分 i の密度
である ci*（式（6））の分子量 Mi を多成分の液体の平均分子量M で置き換えた

（気相成分 i の）平衡質量濃度である．これを用いると式（13）は

ci =
1

COA
γi Ci* cip

となる．
さらに気相成分 i の有効平衡質量濃度を

Ci ≡ γi Ci*= γi
pi*M
R*T

と定義する．これは非理想溶液の効果を考慮して Ci* を補正した値であり，活
量（7.9 節の式（7.81））に類似している．結局，Ci は分子量が M である非理想
溶液と平衡にある蒸気成分 i の質量濃度である．これを式（15）の右辺に代入す
れば，多成分からなるOAと平衡にある蒸気成分 i の質量濃度は

ci =
cip

COA
Ci

となる．この式を用いれば，化学反応で生成される成分 i の総量のうち粒子相
に分配される割合は

Xp ≡
cip

cip + ci
= 1
1 + ci

cip
= 1

1 + Ci

COA

と表される．
化学熱力学の教科書では単一成分の液体と平衡にある蒸気の圧力や質量濃度

に＊を付け，多成分における蒸気の圧力や質量濃度に＊を付けないことが多い
ので本書の第 7章でもそれに従った．しかし，式（18）をその導出過程と切り離
して示すと，Ci が平衡質量濃度であるか明確でないので Ci を Ci* と記すこと
が多い．第 10 章ではこの慣例に従い式（18）を

Xp =
1

1 + Ci*
COA

と表した．

（15）

（16）

（17）

（18）

（19）
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10A7　重要なBVOCとその反応

テルペン類，特にモノテルペン（C10H16）は最も重要な SOA の前駆気体で
ある．イソプレンを除いて考えれば，全球での α-ピネン，β-ピネン，サビネン
（sabinene），リモネンの発生量はすべてのテルペンの発生量の 40-80% を占め
ている（Seinfeld and Pankow, 2003）．モノテルペン成分が SOA の生成に寄
与していることは多くのチェンバー実験や大気観測から実証されている．室内
実験により SOAの収率，気相の反応速度，SOAの化学組成が測定されてきた．
この実験結果を基に大気中の SOA 分布を数値モデルで計算し，観測と比較す
るという方法により SOA の挙動の理解が深まっている．たとえば夏季の北米
南東部では

（モノテルペンから生成する SOA質量）⁄
（微小粒子中の全有機エアロゾル質量）∼ 0.5

と推定されている（Zhang et al., 2018）．
イソプレンは生物起源から放出される他の VOC に比べその放出量は格段に

大きいにも関わらず 2000 年代初頭までは，イソプレンの酸化生成物の揮発性
が高いため SOA の前駆気体として重要であるとは考えられていなかった．し
かしアマゾンの熱帯雨林での観測から高い極性をもつ有機物がエアロゾル中に
多量に存在することが見出された（Claeys , 2004）．その化合物は 2-メチルテ
トロール（2-methyltetrols）であり，これは 2-メチルトレイトール（2-meth-
ylthreitol）と 2-メチルエリトリトール（2-methylerythritol）という 2 種の異
性体で構成される．その後，室内実験でこれらの成分の生成経路が判明し，イ
ソプレンはその反応で重要な寄与をすると認識されるようになった．その反応
経路を以下に述べる．

1．イソプレンからの SOA の生成経路
1.1　気相反応 
図 1 に OH ラジカルで開始されるイソプレンからの BSOA 生成の簡略化さ

れた経路を示す．イソプレンの 2つの 2重結合の 1つにOHが付加されること
で生成されるヒドロキシアルキルラジカル（ISOP）と O2 が反応し有機ペルオ
キシラジカル（ISOPO2）が生成する．これまで R と記してきた有機化合物を
イソプレンに対応する化合物であることを明確化して ISOP と記している．
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NOX 濃度が高い場合，ISOPO2 は NO と反応しアルコキシラジカルを生成す
る．これは分解し，揮発性のメタクロレイン（methacrolein: MACR）, メチル
ビニルケトン（methyl vinyl keton: MVK）を生成したり，ヒドロキシカルボ
ニル異性体（hydroxycarbonyl isomer）などに変わる．ISOPO2 と NO との反
応の結果，SOA 生成に寄与する可能性のあるヒドロキシナイトレート異性体

（hydroxy nitrate isomer）が約 7%の収率で生成する．
NOX 濃度が低い場合は，ISOPO2 は HO2 あるいは RO2 と反応するか，また

は異性化する．ISOPO2 と HO2 との反応ではヒドロキシヒドロペルオキシド
（hydroxyhydroperoxide , ISOPOOH）が約 70%の収率で生成する．

ISOPO2 と RO2 との反応ではカルボニル化合物などが生成すると考えられて
いる．清浄な大気中では ISOPO2 の寿命が長く，異性化反応でヒドロペルキシ
アルデヒド（hydroperoxyaldehydes: HPALDs）が生成する．HPALDs は光分
解によってOHを再生成する機能がある．

NOX 濃度が低い条件下で，ISOPOOH は OH が付加する反応をした後に，
異性化反応により IEPOX と呼ばれるイソプレンのエポキシジオール（epoxy-
diols of isoprene）を 75%以上の収率で生成する．

2．液相反応 
2.1　エアロゾル粒子
硫酸アンモニウムなどの無機塩を含むエアロゾルは相対湿度が閾値以上にな

ると熱力学平衡で液体の水を含むようになる（7.13 節）．この水と無機塩との
質量比は，雲粒子よりもはるかに小さい．エアロゾルは，雲粒子と比べ濃縮さ
れた水溶液であり，アンモニアなどで中和されていなければ酸性度も高い

（H+ 濃度が高い）．エアロゾル水分量と水分中の H+ や SO4
2- などの濃度は

IEPOX をはじめとする有機物の溶解度を支配する．これは 2 種類の効果であ
る塩溶効果（salting-in effect）および塩析効果（salting-out effect）として知
られている．

気相の IEPOX は水溶性が高いため容易にエアロゾルに取り込まれる．H+

を含むエアロゾル中に取り込まれた IEPOX から酸触媒反応により硫酸エステ
ル（organo sulfate），2-メチルテトロール（2-methyltetrols），オリゴマーな
どが生成される．これらの生成物は SOA の生成に大きく寄与する．実際，植
生からのイソプレンの発生が多い世界の森林地域（アマゾン，東南アジアな
ど）で観測される OA の約 20-30% がこのような化合物であることが観測され
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ている．

2.2　雲粒子
雲粒子中では上で述べたイソプレンの酸化により，メチルビニルケトン

（MVK），メタクロレイン（MACR），グリコールアルデヒド（glycolaldehyde: 
C2H4O2）などが生成される．これらの第一世代の生成物は揮発性であり，水
には溶けにくい．第一世代の化合物は OH で酸化され，グリオキサール（gly-
oxal: CHO-CHO），メチルグリオキサール（methylglyoxal）などが生成される．
これらは半揮発性であり溶液に溶け，液相でのOHとの酸化反応でピルビン酸

（pyruvic acid），グリオキシル酸（glyoxylic acid），シュウ酸（oxalic acid）な
どが生成する．これらの蒸気圧は低く（10A5），SOA 生成に寄与する．メチ
ルグリオキサールは液相で低揮発性のオリゴマーや有機硫酸を生じる（図
10.7）．

10A8　重要なAVOCとその反応

AVOC からの ASOA の生成過程が詳しく調べられてきた（Ervens et al. 
（2004）など）．芳香族化合物は AVOC の中で主要な成分である．その中でも
トルエン（C7H8）は存在量が最も大きい AVOC の一つである．その酸化は

図 1　イソプレンからの SOA 生成過程の簡略化された模式図．
Shrivastava , et al. （2017）を改変．
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OH で開始され，ベンゼン環への付加反応もしくはメチル基からの水素引き抜
き反応へと進む．OH 付加した化合物は O2 と反応しペルオキシラジカルにな
る．引き続く反応により，メチルグリオキサールとグリオキサールが高い収率
で生成する．これらの化合物は，そのかなりの割合が雲水に溶け，雲水中での
反応で SOA が生成する．これらの液相反応はイソプレンの場合と類似してい
る．

エテン（C2H4）は人為起源アルケンの中でも主要な成分である．それは主
にOHで酸化され，引き続く反応の結果，約20%がグリコールアルデヒド（ヒ
ドロキシアセトアルデヒドともいう），約 80% がホルムアルデヒド（HCHO）
になる．グリコールアルデヒドは更に OH と反応し，約 20% がグリオキサー
ルになる．グリコールアルデヒドとグリオキサールは雲水に溶けやすい．これ
らの成分が液相反応することで SOAが生成される．

O3 によるシクロヘキセン（cyclohexene: C6H10）の気相酸化ではグルタル酸
（C5）やアジピン酸（C6）といったジカルボン酸が生じる．これらの酸は水に
溶け，溶液中での反応で，コハク酸（succinic acid: C4），マロン酸（malonic 
acid: C3），シュウ酸（C2）と，より炭素数の少ないジカルボン酸に変化してい
く．これらのジカルボン酸の蒸気圧は十分低い（表 10.3，付録 10A5）ため，
雲粒子が蒸発すると，これらの成分を含んだ SOAが生成される．

10A9　BCおよび一次有機のエアロゾルの発生量

Bond et al. （2013）による全球での BC と POA の 2000 年での発生量の推定
を表 1に示した．開放系での燃焼（open burning）とは森林火災・野焼き・農
業廃棄物の燃焼である．

BC POA

すべての発生源
エネルギー利用 4770 15,900
開放系での燃焼 2760 31,100

合計 7530 47,000

1750 年でのバックグラウンド
エネルギー利用  390   1560
開放系での燃焼 1020 12,800

合計 1410 14,360

工業化時代
エネルギー利用 4380 14,300
開放系での燃焼 1740 18,300

合計 6120 32,600

表 1　全球でのBCと POAの 2000 年における発生量の推定．単位はGg （= 109 g） C yr-1
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10A10　POAとその反応

2006 年頃までは，自動車からの排気やバイオマス燃焼などにより，大気中
に粒子として直接放出される不揮発性で非水溶性の有機エアロゾルは POA と
定義されてきた．実際この過程による排出直後では，粒子は主として酸素を含
まない炭化水素からなり，この化学特性を有している．しかし都市域を含め広
い領域で，含酸素有機エアロゾル（oxygenated organic aerosol: OOA）が，
有機エアロゾルの主成分であることがエアロゾル質量分析計で観測された．ま
た，燃焼による粒子発生源から生じる高濃度の有機エアロゾルを希釈していく
と，式（10.38）に従い，Xp の値が低下していくことが 2006 年頃に観測された．
このことは発生直後の燃焼起源 POA は揮発性であることを示している．その
後の多くの室内実験・野外観測・モデル計算により，POA はそれと同時に排
出される VOC と合わせて初めてその挙動の特性を説明できるようになってき
た．

これを具体的に理解するために，POA と同時に生成する多くの種類の VOC
を同定し，それぞれの種類の VOC の Ci* を求め，式（10.38）などを用いて VBS
の各ビンにおける VOC 排出量を推定したロサンゼルスでの研究結果の例を図
1に示した（Shrivastava et al., 2008）．Ci* < 103µg m-3 では有機成分の大部分
が粒子相にあり，これが従来の POAに相当する．

図 1　C * の関数として表した VOC のロサンゼルスでの発生量．気相，粒子相
に分配される部分はそれぞれ白と黒で示した．Shrivastava （2008）による．
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図 2 に POA と VOC の混合物の相
互作用を取り扱う 1つの方法を模式的
に示した（Shrivastava et al., 2008）．
VOC 成分 i は OH との 1 回の酸化反
応でCi*が 1/10に低下すると仮定する．
酸化により生成された成分を i−1，
その平衡質量濃度を C*i - 1 とする．平
衡質量濃度が C*i - 1 の粒子に成分 i−1
の VOC にこれが加わり，C*i - 1 にあ
る粒子濃度が増加する．この過程が繰
り返されていく間に元々あった POA
に光化学的に生成される有機成分が加
わり，粒子濃度が変化していく．この
生成されたエアロゾルを OPOA（oxi-
dized POA （酸化された POA））と呼
ぶ．

図 2 で表される OPOA の光化学生
成過程は，SOA 生成過程と基本的に

同じである．このため POA と SOA の区別があいまいになる．実際，SOA の
計算も VBS を用いた図 2 と同様の方法で行うことができる．ただし，関与す
るVOCの化学種はPOAとは大きく異なり，それに対応する化学過程も異なる．

10A11　有機エアロゾルとブラックカーボンの質量濃度分布

CAM-ATRAS で計算された年平均の，地表面付近での POA, SOA および
BCの濃度分布を図 1に示した．

図 2　POA と平衡にある VOC の酸化
による OPOA の生成のダイアグラム．
Shrivastava （2008）による．
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図 1　CAM-ATRAS で計算された年平均の地表面付近での POA（上），
SOA（中），BC（下）の年平均の質量濃度（ng m-3）．POA と SOA に
ついては，それらに含まれるすべての化学成分の質量濃度を示した．
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10A12　ブラックカーボンの構造と生成過程

1．BC の構造
単一の BC 粒子には典型的には約 105 個の炭素粒子が含まれ H/C 比は約 0.1

である．炭素原子が正六角形に共役二重結合した分子であるグラフェン（巨大
な平面状分子）が約0.34 nmの間隔で層状に重なったグラフェン小板（platelet）
の中に配置される（図 1）．各グラフェン内において炭素原子は 120º の角度で
最近接の 3つの炭素原子と結合している．数層のグラフェン小板が重なり，約
1 nm の厚さの結晶子（crystallite）を構成する．約 103 個の結晶子が集まり球
形の一次粒子を構成する．この結晶子は一次粒子の表面に対し平行状に配置さ
れている．数十から数千個の一次粒子の凝集体が，鎖状の二次粒子（BC）で
ある．ここで述べた一次粒子と二次粒子は 10 章などで述べた一次エアロゾル
と二次エアロゾルとは意味が異なる．

2．BC の生成
図 2 に示したように高温のエンジン内での BC 生成は，燃料の熱分解による

前駆気体の生成，核生成，併合，併合した粒子表面上への付着成長による一次
粒子の生成，一次粒子の凝集，酸化という過程からなる．より具体的には燃焼
に伴い，次の 6つの一連の過程が生じる．図 2中での番号は，以下の過程の番
号に対応する．

図 1　BC粒子の構造．Miyoshi （2017）を改変．
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1） 燃料中の炭素と水素が高温で燃焼する際に酸素が不足したり，燃料との
混合が不均一であったりするので，一部は不完全燃焼の状態になる．2） H, O, 
OH ラジカルで促進される熱分解により不飽和の炭化水素，ポリアセチレン，
PAH，アセチレンなどが作られる．3） 1300-1600 K の温度で，このような気
相の反応物から直径 1-2 nm程度の粒子が核生成する．4） この高温下で小粒子
に気相の炭化水素（特にアセチレン）が凝縮し成長する．5） 小粒子同士の衝
突と併合により，直径 10-80 nmの一次粒子が生成する．6） この一次粒子が互
いに凝集し，多くの一次粒子からなる鎖状の二次粒子ができる．この BC 粒子
の典型的な大きさは 100 nmから 2 µmの範囲にある．

10A13　ブラックカーボンの光吸収と吸湿特性

1．BC の光吸収
炭素原子の価電子の電子配置は 2s22px

12py
1 である．2s と 2p の軌道エネルギ

ー差は小さい．このため共役二重結合をしている正六角形状の炭素分子では
2s 軌道を占めている 2 つの電子のうちの 1 つが 2p 軌道に昇位して，
2s12px

12py
12pz

1 の電子配置になる．このうちの 2s 軌道と 2 つの 2p 軌道から 3
つの sp2 混成軌道ができる．

この sp2 混成軌道はそれぞれが隣接する炭素原子の sp2 混成軌道と相互作用
することで，正六角形状の分子平面を形成するための σ結合を作る．残ったも
う 1 つの 2p 軌道は分子平面に対し垂直に立っている．これは，隣の炭素原子
の同種の 2p 軌道との間で相互作用をして π結合を作る．すべての炭素が共役
二重結合しているので，π軌道は分子全体に広がっている．すなわち，ベンゼ
ン分子のように，正六角形の 1つのユニット全体に広がるドーナツ状の π軌道
が分子面の上下にでき，6 個の π電子は特定の C-C 間にそれぞれ局在してい
るのではなく，すべてのC‒C間に均等に分布している．

図 2　ディーゼルエンジン中での燃焼による BC 粒子の生成過程．
Tree and Svenson （2007）を改変．

燃料
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このため π電子は平面全体を自由に動くことができ，種々のエネルギー状態
を取ることができる．エネルギー準位の間隔が狭いため，BC は可視領域の光
を連続的に吸収し黒色になる．混成軌道や π結合の説明については，有機化学
の教科書を参照されたい．

2．被覆による BC の光吸収増幅
BCを内部に含む粒子のBC部分を BCコア（BC core）と呼び，その形状を

球形と近似する．またコアと同心の球殻状に BC が被覆されると仮定し，これ
を BC のシェル（shell）と呼ぶ．BC を内部に含む粒子が球対称のコアとシェ
ルからなると近似したモデルをコア -シェルモデルと呼ぶ （Ohata et al., 2016）．

被覆された BC は被覆されていない BC に比べ，太陽光をより強く吸収する
作用がある．これは被覆により BC 粒子の被覆層に入射する光線が屈折し BC
方向に進む確率が増加するためで，レンズ効果と呼ばれる．凸レンズが平行光
線を屈折によりレンズの中央部に集める効果に類似している．ただし BC の大
きさは光の波長と同程度なので，BC の光学的な特性の計算にはレンズの場合
のような幾何光学の理論は適用できない．

光吸収の増幅度Eは

E≡［被覆された状態でのBCの光吸収断面積］/［被覆なしでの光吸収断面積］

として定義される．ここでは光の波長 500 nm，BC のコア直径 150 nm，BC
コアの複素屈折率 1.95 + 0.79 i，被覆成分（硫酸アンモニウム）の複素屈折率 
1.53 + 0i を与え，コア - シェルモデルを仮定した．球形粒子に適用できる光
学理論（ミー理論）を用いて E を計算した結果を図 1（a）に示した．［BC の全
体直径］/［コア直径］の比Rが 1.4 程度でE ≈ 1.4 となり，R ≈ 2 で E ≈ 2 となる．
このような光吸収の増幅効果は室内実験でも示されている（Shiraiwa et al., 
2010）．

3．BC の雲凝結核特性
BC コアの吸湿パラメータ κの値を 0，被覆成分（硫酸アンモニウム）の κ

の値を 0.61 と仮定し，BCが雲凝結核として作用するのに必要な過飽和度（臨
界過飽和度）を κ - ケーラー理論を用いて計算した結果を図 1（b）に示した．臨
界過飽和度や κ - ケーラー理論については第 12 章を参照されたい．臨界過飽
和度は被覆の厚さ（シェルの体積）の増加とともに水蒸気を吸収しやすくなり，
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臨界過飽和度が低下することがわかる．このように被覆が厚い BC は雲凝結核
として作用しやすい．

第 11 章

11A1　相対湿度の高度変化と湿潤断熱減率

1．相対湿度の高度変化
飽和水蒸気の混合比 qs の式（11.2）を再掲すると

qs（T, p）= εes（T）
p

である．ここで es（T）は平衡水蒸気圧であり，また

ε≡ Rd

Rv
= Mv

Md
= 0.622

である．式（1）を pで微分すれば

dqs

dp = d
dp 

εes
p = ε  1p 

des
dp−

es
p2 = ε  1p 

des
dT dTdp−

es
p2 =

εes
p   1es

 desdT dTdp−
1
p 

（1）

（2）

2.2

2.0

1.8
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1.4

1.2

1.0

光
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BCコア直径に対する全体直径の比
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図 1　（a） 波長 500 nm の光に対する，BC の光吸収増幅率と被覆の厚さとの関係． 
（b） BC の雲凝結核特性（臨界過飽和度）の被覆の厚さ依存性．
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= qs  1es
 desdT dTdp−

1
p

となる．一方クラウジウス ‒ クラペイロンの式である 7.4 節の式（7.46）を再掲
すれば

des
dT = L*lv es（T）

R*T2 = Llv es
RvT2

である．ここで Llv は単位質量の水蒸気の凝結に伴う潜熱（エンタルピー）で
ある．これを式（3）の最右辺に代入すると

dqs

dp = qs  Llv

RvT2 
dT
dp−

1
p

を得る．ここでは水蒸気の凝結が起きる以前の状態を考えているので，3.2 節
の乾燥断熱過程の式（3.19）が成り立つ．それを再掲すれば

dT
dp = 1

cp ρ
= RT

cpp
≈ RdT

cpp

となる．この式の右辺第 2式の導出には理想気体の状態方程式

p = ρRT ≈ ρRdT

を用いた．式（6）を式（5）に代入すると

dqs

dp = qs  Llv

RvT2 
RdT
cpp

−1
p = qs  εLlv

cpT
 1p−

1
p = qs

p  
εLlv

cpT
− 1

を得る．ε = 0.622，Llv = 2.50×106 J kg-1，cp = 1005 J K-1 kg-1 であるので
εLlv

cpT
= 1560

T

となる．式（8）より，T < 1560 K では

dqs

dp > 0

である．

2．湿潤断熱減率
空気塊が上昇すると断熱膨張によりその温度 T は低下し，相対湿度 RH が

高くなる．RH < 100% の高度までは，T は乾燥断熱減率 Γd で低下する．しか
し空気塊が上昇を続け RH = 100% に達すると水蒸気の凝結が起き始める．こ
の高度を持ち上げ凝結高度（LCL）という．LCL に達した後は，凝結に伴い

（3）

（4）

（5）

（6）

（7）

（8）

（9）

（10）
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水蒸気の潜熱が放出される．すなわち非断熱加熱が起きる．水蒸気が飽和した
状態で気圧 pが変化する場合の高度 zに対するTの変化率を求める．

Llvqv は単位質量の空気塊中に存在する水蒸気のエンタルピー（化学エネル
ギー）である．ここでは水蒸気が飽和した状態を考えているので qv = qs である．
湿潤断熱変化における単位質量の空気塊のエネルギー収支を表す 3.2 節の式

（3.18）を再掲すると

d'q = cpdT −RT
p dp

となる．d'q は水蒸気の凝結に伴い放出される潜熱であり，dqs < 0 なので

d'q = −Llvdqs

と表わされる．これを式（11）の左辺に代入すると

−Llvdqs ≈ cpdT −RdT
p dp

となる．一方，式（1）の対数をとり微分すると

dqs（T, p）
qs

＝−dp
p + des

es

となる．この dqs を式（13）の左辺に代すると

−Llvqs  deses −
dp
p  = cpdT −RdT

p dp

となる．また静水圧平衡の式である 2.5 節の式（2.41）を再掲すると

dp
p = − g

RdT
dz

である．これを式（15）の両辺に代入し，変形すると

−cpdT = Llvqs  deses + g
RdT

 dz + gdz

となる．この式の両辺を cpdz で割れば

−dT
dz = Llv

cp qs  1es 
des
dz + g

RdT
+ g
cp

となる．また微分の連鎖律である

des
dz = des

dT dTdz

の関係を式（18）の右辺に代入すると

（11）

（12）

（13）

（14）

（15）

（16）

（17）

（18）

（19）
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−dT
dz = Llv

cp qs  1es 
des
dT dTdz + g

RdT
 + g

cp

となる．dT/dz を含む項を左辺にまとめると

−dT
dz  1 + des

dT Llv
cp  

qs
es =

g
cp 

Llv qs

RdT
+ 1

となる．この式の左辺第 2項に式（4）を代入すると

−dT
dz  1 + Llv

2qs

RvcpT 2 =  Llvqs

RdT
+ 1  gcp

となる．

Γs = −dT
dz

と

Γd =
cp
g

の関係を用いると湿潤断熱減率は

Γs（T, p）=

Llvqs

RdT
1 +

Llv
2qs

RvcpT 21 +
Γd =

Llvqs

RdT
1 +

εLlv
2qs

cpRdT 21 +
Γd

と表される．

LlvRd

RvcpT
> 1

なので，式（25）最右辺の（　）内の式の値は 1以下となり，

Γs（T, p）< Γd

が得られる．

11A2　降水量の全球分布

1979-2013 年における降水量の通年平均値を図 1と 図 2 に示した．

（20）

（21）

（22）

（23）

（24）

（25）

（26）

（27）
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図 1　2.5°（緯度）×2.5°（経度）グリッドでの GPCP （Global Precipitation Climatology 
Project） データによる年平均した 1 日当たりの降水量の分布．Kawai et al.（2021）を
改変．
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図 2　経度方向に平均した年平均の降水量．1979-2013 年の
GPCP データを用いた，Kawai et al. （2021）による．
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第 12 章

12A1　水滴の曲率効果と溶質効果の分子運動論的な解釈

1．曲率効果
曲率効果は式（12.7）の導出過程から明らかなように，“ΔG の計算には水蒸気

と液体の水という新しい界面を形成するためのエネルギーを考慮する必要があ
る” という熱力学的な効果と理解できる．これに加え，“分子は相互に力を及
ぼしあいながら運動する” という分子運動論的な立場からも曲率効果を説明で
きる（図 1（a）および（b））．微視的には常に水面や水滴から水分子がランダム
に気相に飛び出している．この単位表面積当たりのフラックスを jout（r）（mole 
cules m-2 s-1）とする．また水蒸気分子が水面に衝突して取り込まれるフラッ
クスを jin（r）とする．ここで r は水滴の半径であり，図 1（a）は r =∞に相当す
る．jout（r）= jin（r）となる状態が平衡状態である．水表面にある水分子と周囲の
多数の水分子との引力（水素結合）が表面にある水分子を引き留めている．平
面状の水面（図 1（a））よりも表面が凸である水滴（図 1（b））の方が，表面に
ある水分子を引き留める周囲の水分子の数が少なく（図 1（b）の点線で描いた
小円の分子の数だけ）引き留める力が弱い．このため jout（r）> jout（∞）となる．
水蒸気の出入りを釣り合わせるためには，jin（r）= jout（r）> jout（∞）= jin（∞）とな
る必要がある．液面の直上においては，jin（r）> jin（∞）の関係が成り立つために
は es（r）> es（∞）となる必要がある（4.1.3 節の式（4.6））．また r が小さいほど表
面にある水分子の周囲の水分子数が少なくなるために es（r）は高くなる．これ
が分子運動論的な曲率効果の説明である．

2．溶質効果
液面が平面である水溶液を考える．水溶液中の H2O のモル濃度を nw，溶質

（solute）のモル濃度を ns とする．ラウールの法則（7.8 節）により，理想溶液
では水溶液に対する平衡水蒸気圧 essoln（∞）と純水に対する平衡水蒸気圧 es（∞）
との比は，水溶液中の水のモル分率 xw = nw/（nw + ns）と等しくなり，

essoln（∞）
es（∞）= nw

nw + ns
（1）
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と表される．この結果，平衡水蒸気圧 essoln（∞）は溶質のモル分率の増加ととも
に線形に低下する（図 12.4 の点線）．このことから，水溶液では RH < 100%
でも気液平衡が成り立つ．この溶質効果も分子運動論的に説明できる．水溶
液でも平衡状態においては出入りする H2O 分子のフラックスは等しいため，
jsoln（∞）= j soln（∞）となる（図 1（c））．純粋な水では水面はすべて H2O 分子が占
めるが（図 1（a）），水溶液では溶質の分子も表面を占める．水溶液表面の H2O
分子の比率が水溶液中の水のモル分率 xw と等しいとすると，水溶液から出て
いく水蒸気フラックスは jsoln（∞）= xw jout（∞）となる．平衡状態では jsoln（∞）=
j soln（∞）= xw jout（∞）= xw jin（∞）となる．jsoln（∞）= xw jin（∞）の関係が成り立つた
めには essoln（∞）= xw es（∞）となる必要がある（式（4.6））．
上述のように，式（1）は液面から出ていく H2O フラックスと液面に入る H2O

フラックスが等しいという平衡状態を考えて導出される．液面での水のモル分
率は液体全体での水のモル分率に等しいので，両式は液面の曲率半径に依存せ
ず成り立つことが理解できる．

無機の溶質の一部は水溶液の中でイオンに解離する．上記の微視的な観点か
らすると，溶質のイオン化により液面における水以外の分子の割合が増加し，
水のモル分率が減少する．先と同様の分子運動論的な考察から essoln（∞）はその
分だけ低下することになる．

in out

out in

out in

図 1　液体表面が平面あるいは球面の場合において，純水および
水溶液と気相との間で生じる水分子のフラックスの模式図．

（a）純水（平らな水面）

（c）水溶液
（平らな水面）

（b）純水
（曲率をもつ水面）

（d）水溶液
（曲率をもつ水面）
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12A2　CCNの数濃度分布

CCN の化学組成が同一であれば活性化半径 ract と活性化過飽和度 sact は一対
一に対応し sact の増加とともに ract は減少する（12.2 節の図 12.6）．この関係は
ケーラー理論の重要な結果である．このことから CCN の数濃度 NCCN を s =

（S−1）×100% の関数である NCCN（s）として表ことができる．これを CCN の活
性化スペクトル（activity spectrum）という．NCCN（s）は CCN数濃度計測器で
測定される．この測定器は既知の流量で取り込んだ空気を過飽和度 s の環境下
に置き，その空気に含まれるエアロゾルのうち雲粒子に成長した粒子数を計測
するという原理に基づく．図 1にさまざまな地域の大気境界層中において観測
された NCCN（s）の例を示す．一般的に，人為的なエアロゾルの影響が大きい大
陸性の気団中では海洋性の気団中に比べ NCCN（s）が大きい．実際，図 1 の例で
は s = 0.02-1% の範囲での NCCN（s）には約 10 倍，場所によってはそれ以上の差
がある．また sが大きくなると ract は減少するので，NCCN（s）は増加することも
図 1の例で示されている．
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東大西洋・大陸性
東大西洋・海洋性
南大洋
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図 1　東部大西洋・大陸性，東部大西洋・海洋性，南大洋，北極の
各領域の大気境界層中での平均的な NCCN（s）．晴天状態での航空機観
測により得られた値である．Hudson and Yum （2002）を改変．
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12A3　モデル計算によるCCNの数濃度分布

CAM‒ATRAS で計算された地表面付近での s = 0.1% および 1% に対応する
CCN数濃度（NCCN（s））を図 1に示した．
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図 1　CAM‒ATRAS で計算された地表面付近の
NCCN（0.1%） （上）とNCCN（1%）（下）（cm‒3）．
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第 13 章

13A1　熱伝導方程式

比熱 c，密度 ρ，断面積が一定の x 軸方向に延びた柱状の物体を考える．時
刻 t，位置 x における温度を T（x, t）とする．x における垂直断面を通して高温
側から低温側に熱エネルギーが流入する．単位断面積当たり単位時間に流入す
る熱エネルギー，すなわち熱フラックス密度（略して熱フラックス）qT（x）は
Tの勾配に比例するというフーリエの熱伝導の法則により

qT（x）=−K
∂T（x）
∂x 　　（J m-2 s-1）

で与えられる．ここでマイナスの符号は高温側から低温側に熱フラックスが生
じることに対応している．K は熱伝導係数（あるいは熱伝導率）（J s-1m-1 
K-1）であり，p = 1000 hPa，T =−10℃〜 10℃での空気では K ≈ 2.5×10-2 J
s-1m-1K-1 である．［x, x + Δx］の領域に単位断面積当たり Δ t の時間に正味
流入する熱エネルギーは，式（1）を用いて

［qT（x）− qT（x + xΔ）］Δt =−K  ∂T（x）
∂x

− ∂T（x + Δx）
∂x  Δ t ≈ K ∂

∂x 
∂T（x）
∂x ΔxΔt

= K ∂ 2T（x）
∂x2 ΔxΔt

と表される．
一方，［x, x + Δx］の領域における，単位断面積当たりの質は量 ρ Δx である．

この部分の温度を Δ t の間に ΔTだけ上昇させるのに必要な熱エネルギーは

（ρΔx）c ΔT = cρ ∂T
∂ t Δt Δx = cρ ∂T∂ t ΔxΔt

と表される．
式（2）と式（3）の最右辺が等しいとおけば熱伝導方程式

∂T（x, t）
∂ t = k ∂

2T（x, t）
∂x2

が得られる．ここで k = K/cρは熱拡散係数である．
4.2 節の蒸気の拡散フラックスの表現と同様に式（1）の qT（x）を 3 次元に拡張

（1）

（2）

（3）

（4）
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することができる．すなわち，等温度面上の単位面積を単位時間に通過する熱
エネルギーフラックスベクトルは

qT（r, t）= −K ∇T（r, t）

と表される．これに対応して 3次元の熱伝導方程式は
∂T（r, t）

∂ t = k ∇2T（r, t）

となる．

13A2　雲粒子の凝結成長

1．式（13.21）の導出
平衡水蒸気圧 es（T）の温度変化はクラウジウス ‒クラペイロンの式

des
dT = Llv

Rv
 esT 2

で与えられる（付録 11A1 の式（4））．ここで平衡水蒸気密度を ρs（T）とし，理
想気体の式 es = ρsRvT をこの式の左辺に代入すれば，

dρs
dT RvT + ρsRv =

Llv

Rv
 ρsRv

T

となる．この式の両辺に dT/ρsRvT を掛ければ

dρs
ρs

+ dT
T = Llv

Rv
 dTT2

となり，

dρs（T）
ρs（T）= Llv

Rv
 dTT2 −

dT
T = −1Llv

RvT
 dTT

が得られる．これが式（13.21）である．

2．式（13.22）の導出
式（4）は

d ln ρs（T）= Llv

Rv
 dTT2 −

dT
T

となる．この式をTからT（rp）までTについて積分すると，

（5）

（6）

（1）

（2）

（3）

（4）

（5）
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ln ρs（T（rp））
ρs（T）

=−Llv

Rv
 1
T（rp）

1
T− − ln T（rp）

T

= Llv

RvT（rp）T
 ［T（rp）−T］− ln

T（rp）
T

となる．0 <（T（rp）−T）/T≪ 1 なので

ln
T（rp）
T = ln

T + T（rp）−T
T = ln 1 +

T（rp）−T
T ≈ T（rp）−T

T
と近似できる．これを式（6）の最右辺の第 2項に代入すると，

ln ρs（T（rp））
ρs（T）

≈ Llv

RvT（rp）T
 ［T（rp）−T］−［T（rp）−T］

T

≈
Llv−RvT
RvT 2 ［T（rp）−T］

となる．この式の最右辺の導出では T（rp）T ≈ T2 と近似した．この式の両辺
をT（rp）で微分すると（Tと ρs（T）は一定として）

dρs（T（rp））
ρs（T（rp））dT（rp）

= Llv−RvT
RvT 2

となる．
ここで ρs（T（rp））を T の周りでテイラー展開し，［T（rp）−T］についての 1

次の項だけを残せば

ρs（T（rp））= ρs（T + T（rp）−T ）≈ ρs（T）+
dρs（T（rp））
dT（rp）

［T（rp）−T］

となる．これを ρs（T）で割れば
ρs（T（rp））
ρs（T）

= 1 + dρs（T（rp））
ρs（T）dT（rp）

 ［T（rp）−T］

≈ 1 + 1
ρs（T（rp）） 

dρs（T（rp））
dT（rp）

 ［T（rp）−T］

となる．この式の最右辺に式（9）を代入すると
ρs（T（rp））
ρs（T） ≈ 1 + Llv−RvT

RvT 2  ［T（rp）−T］

= 1 + Llv−RvT
RvT

 T（rp）−T
T

となる．この式は

（6）

（7）

（8）

（9）

（10）

（11）

（12）
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ρs（T（rp））−ρs（T）
ρs（T） = T（rp）−T

T
 −1Llv

RvT
と変形される．

一方，式（13.20）を再掲すれば

T（rp）−T = Llv

4πrpK
 dmdt

であり，これを式（13）の右辺に代入すれば
ρs（T（rp））−ρs（T）

ρs（T） = Llv

4πrpKT  −1Llv

RvT
 dmdt

となる．これは潜熱の効果を熱伝導の法則を用いて表した式である．
一方，分子拡散の効果を表す式（13.9）は

ρv（∞）−ρs（T（rp））
ρs（T（rp）） = 1

4πrpDvρs（T（rp）） 
dm
dt

と変形できる．この式の両辺の分母においてT（rp）≈ Tと近似すると
ρv（∞）−ρs（T（rp））

ρs（T） =
1

4πrpDvρs（T） 
dm
dt

となる．式（15）と（17）の両辺をそれぞれ加えると，

ρv（∞）−ρs（T）
ρs（T）

=  Llv

4πrpKT
 −1Llv

RvT
+ 1
4πrpDvρs（T）

  dm
dt

= 1
4πrp

  Llv

KT −1Llv

RvT
+ 1
Dvρs（T）  

dm
dt

となる．これより

dm
dt =

Llv

KT

ρv（∞）
ρs（T）4πrp −1

1
Dv ρs（T）+−1Llv

RvT

=
Llv

KT
1

Dv ρs（T）+−1Llv

RvT

4πrp（S−1）

となり，式（13.22）を得る．上式の最右辺の分子では

S≡ ρv（∞）
ρs（T）

を用いた．

（13）

（14）

（15）

（16）

（17）

（18）

（19）

（20）
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13A3　式（13.40）, （13.41）の導出

水蒸気圧を e，平衡水蒸気圧 es とすれば過飽和度は

s≡ S− 1 = e−es（T）
es（T）

である．sの時間変化は

ds
dt =

d
dt 

e
es = 1

es  
de
dt −

e
es2
 desdt

と表される．以下の計算により，この式の右辺の第 1項を空気塊の上昇速度w
（あるいは空気塊の気圧 p の時間微分）で，第 2 項を ρc の時間微分で表現する．
やや長い式変形が続くが，各ステップは単純な微分計算と代数計算の組み合わ
せである．

1．de/dt の表現
まず式（2）の右辺第 1項の eの時間微分を求める．水蒸気の密度は

ρv =
e Mw

R*T = e
RvT

であり（2.3 節の式（2.24）），乾燥空気の密度は

ρd =
pd

RdT

である（2.3 節の式（2.21））．水蒸気の質量混合比 qv は

qv≡
ρv
ρd

である．雲水の密度を ρc とすればその質量混合比は

qc≡
ρc
ρd

である．また

qv ≈ ε
e
p = Rd

Rv
 ep

となる（2.3 節の式（2.29））．これより

e = p qv
Rv

Rd

（1）

（2）

（3）

（4）

（5）

（6）

（7）

（8）
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となる．これを時間微分すると

de
dt =

Rv

Rd
 p dqv

dt + qv
dp
dt  

となる．
降水がなければ

qt ≡ qv + qc

は保存するので

dqv

dt = −dqc

dt

が成り立つ．これを式（9）に代入すれば

de
dt =

Rv

Rd
 −p dqc

dt + qv
dp
dt 

となる．これで eの時間微分が qc と p の時間変化で表された．

2．des /dt の表現
次に式（2）の右辺第 2 項の平衡水蒸気圧 es の時間微分を求める．es に関する

クラウジウス ‒クラペイロンの式は

des
dT = Llv es

RvT 2

である（付録11A1の式（4））．Llv は単位質量の水蒸気の凝結に伴う潜熱である．
これを用いると

des
dt = des

dT dTdt = Llv es
RvT 2 

dT
dt

となる．湿潤断熱変化における単位質量の空気塊のエネルギー収支を表す 3.2
節の式（3.18）を再掲すると

d'q = cpdT −RT
p dp

となる．左辺は水蒸気の凝結に伴い放出される潜熱あり，Llv の定義から

d'q = Llvdqc

となる．これを用いれば式（15）は

（9）

（10）

（11）

（12）

（13）

（14）

（15）

（16）
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cpdT = RT dp
p + Llvdqc

となる．この式は

dT
dt = RT

cpp
 dpdt +

Llv

cp
 dqc

dt ≈ RdT
cpp

 dpdt +
Llv

cp
 dqc

dt

と変形される．この式の最右辺では R ≈ Rd と近似した．この式を式（14）の右
辺に代入すれば

des
dt = Llv es

RvT 2  RdT
cpp

 dpdt +
Llv

cp
 dqc

dt  

となり，es の時間微分も qc と p の時間微分で表された．これで s の時間微分
を求める準備が出来た．

3．ds/dt の表現
式（2）の最右辺に式（12）と式（19）を代入すると

ds
dt =

1
es
  Rv

Rd
 −p dqc

dt + qv
dp
dt − e

es2
 Llv es
RvT 2  

RdT
cp p

 dpdt +
Llv

cp
 qc

dt 

=  1es
 Rv

Rd
qv −

e
es
 Rd

cp p
 Llv es
RvT

  dpdt −  1es
 Rv

Rd
p + e

es
 Llv

2

cpRvT 2  
dqc

dt

となる．
次に pの時間微分をwで表現する．

dp
dt =

dp
dz

dz
dt = −ρ gw = − gp

RT w ≈− gp
RdT

w

となる．ここでw≡ dz/dt は空気塊の鉛直速度である．また式（7）より

p = eRd

qvRv

となる．
式（20）の最右辺第 1項は式（21）, （22）を用いれば

−  1es
 Rv

Rd
qv −

e
es
 Rd

cp p
 Llv

RvT
 gp
RdT

w = −  1es
 Rv

Rd
pqv −

e
es
 Rd

cp
 Llv

RvT
 g
RdT

w

=  ees
 Rd

cp
 Llv

RvT
− 1

es
 Rv

Rd
 eRd

Rv
 g
RdT

w = e
es
  gcp

Llv

RvT2 −
g

RdT
 w

となる．
式（20）の最右辺第 2項は pに式（22）を代入して

（17）

（18）

（19）

（20）

（21）

（22）

（23）
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−  1es
 Rv

Rd
 eqv

 Rd

Rv
+ e
es
 Llv

2

cpRvT 2  
dqc

dt = −e
es
  1qv

+ Llv
2

cpRvT 2  
dqc

dt

となる．
ここで式（6）を時間微分し dqc /dt を求める．ρc に比べ ρd の変化は極めて小

さいので

dqc

dt ≈ 1
ρd
 dρcdt

と近似できる．式（24）の最右辺に式（25）を代入すれば

−e
es
  1qv

+ Llv
2

cpRvT 2  
1
ρd
 dρcdt =−e

es
  1
qvρd

+ Llv
2

cpRvρdT 2  
dρc
dt

=−e
es
  1ρv

+ Llv
2

cppT
 Rd

Rv
  dρcdt = e

es
  RvT

es
+ Llv

2

cppT
 Rd

Rv
  dρcdt

となる．式（26）の右辺第 2 式の導出には qvρd = ρv（式（5））と p ≈ pd = ρdRdT
（式（4））を用いた．式（26）の最右辺の式第 1項では式（3）で e = es とした式（凝
結が起きている状態なので）を用いた．

式（20）の最右辺第 1項を式（23）で置き換え，式（20）の最右辺第 2項を式（26）
で置き換えれば

1
s  
ds
dt =  gcp

 Llv

RvT 2 −
g

RdT
 w −  RvT

es
+ Llv

2

cppT
 Rd

Rv
  dρcdt

を得る．凝結が起きている状態なので s ≈ 1 であるので

ds
dt = A1w − A2

dρc
dt

A1 =
Llvg

cpRvT 2 −
g

RdT
= LlvMwg

cpR*T 2 −
g

RdT

A2 =
RvT
es

+ Llv
2

cppT
 Rd

Rv
= R*T

esMw
+ Llv

2

cppT
 Mw

Md

と，式（13.40）, （13.41）を得る．

（24）

（25）

（26）

（27）

（28）

（29）

（30）
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13A4　係数A1 と A2 の値

1013 hPa での係数A1 と A2 の値を温度の関数として図 1に示した．

13A5　凝結成長による雲粒子粒径分布の高度変化

図 1 に，w = 3 m s-1 で Na = 100 cm-3 および 1000 cm-3 の条件下で，パー
セルモデルによりで計算した高度 Z = 2000 m までの雲粒子の粒径分布 nc（r）の
高度変化を示した．この高度領域で，Zとともに平均半径は大きくなり，nc（r）
の幅は小さくなっていくことがわかる．

図 1　w = 3 m s-1 で上昇する孤立した空気塊中での雲粒子の粒径分布の高度変化．
エアロゾル数濃度Na を（a） Na = 100 cm-3 および（b） Na = 1000 cm-3 とした．
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図 1　1013 hPa での A1 と A2 の温度依存性．Khain and Pinsky （2018）
および Pinsky et al. （2013）を改変．
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13A6　smax および Nc の近似式の導出

1．CCN の活性化スペクトル
CCNの数濃度NCCN を s =（S−1）×100%の関数として

NCCN（s）= Csk

と経験的に近似する．微分型の活性化スペクトルは

nCCN（s）≡ dNCCN（s）
ds = Cksk-1

である．エアロゾル粒径分布の形状が同一ならば C はエアロゾル数濃度 Na に
比例することは 12.4 節の図 12.8a からわかる．

2．smax および Nc の解析的表現
式（2）を用いて，Nc を C, k, w で近似的に表現する式を Twomey （1959）に

基づいて導出する．13.2 節の式（13.26）×r を時間積分すると

r（t）2 − r（τ）2 ≈ r（t）2 ≈ 2G
t

τ
s（t'）dt'

と表される．この式は 8.1 節の式（8.20）に対応する．ここで τはエアロゾルが
水滴に活性化した時刻であり，この式から時刻 t における r（t）（凝結成長によ
る rの変化）が与られる．ただし，雲粒子は短時間に成長するのでその間のG
は一定と近似している．これより

r（t）≈（2G）1/2
t

τ
s（t'）dt'

1/2

となる．
Nc は雲粒子の最小半径 r1 から最大半径 r2 の間にある雲粒子数濃度を足し合

わせたものである．CCN の化学組成が同一であれば CCN の活性化半径 ract は
その CCN が雲粒子に活性化する sact と一対一に対応する（12.2 節，12.4 節）．
任意の時刻 t において空気塊中には，さまざまな水滴半径 r（t）をもつ雲粒子が
存在することになるが，その r（t）は sact と一対一に対応する．したがって過飽
和度が［s, s + ds］の範囲で活性化する CCN 数濃度 dNCCN（s）= nCCN（s）ds は［r, 
r + dr］の範囲にある雲粒数濃度 dNc（r）= nc（r）dr と一致する．式（13.43）はこ
の関係と式（5）を用いて

（1）

（2）

（4）

（5）
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dρc
dt = 4πρLG s（t）

s

0
r nCCN（s'）ds'

= 2πρL（2G）3/2s（t）
s

0
nCCN（s'） 

s

τ（s'）
s（t'）dt'

1/2

ds'

と表される．この式を用いると式（13.39）は

ds
dt = A1w − 2πA2 ρL（2G）3/2s（t）

s

0
nCCN（s'） 

t

τ（s'）
s（t'）dt'

1/2

ds'

となる．式（2）で与えられる nCCN（s）を式（7）に代入すればこの式の右辺の積分
を行うことができる．このようにして得られた式（7）において ds/dt = 0 とお
くことで sの最大値 smax が得られ

smax =
1

C1/（k+2）  
A1

3/2

2πρLA2G3/2kB（k/2, 3/2） 
1/（k+2）

w3/［2（k+2）］

となる．ここで

B（u, v）≡
1

0
xu-1（1 − x）v-1dx

はベータ関数である．smax に対するNc は式（1）の s に式（8）の smax を代入し

Nc ≈ C2/（k+2） A1
3/2

2πρLA2G3/2kB（k/2, 3/2） 
k/（k+2）

w3 k/［2（k+2）］ （cm-3）

となる．

13A7　水滴の終端落下速度

半径 rの降水粒子に働く重力 Fg は，

Fg = mg =
4
3
πr3ρL g

である．ここで g は重力加速度，m は水粒子の質量，ρL はその密度である．
また落下する粒子に作用する空気の抗力 FD は，4.5 節の式（4.45）より

FD =
1
2
SpV 2ρairCD =

1
2
πr2V 2ρairCD

である．ここで Sp は粒子の断面積，V は落下速度，ρair は空気の密度，CD は
抵抗係数である．Fg = FD が成り立つ時のVが終端落下速度Uであるので，

（6）

（7）

（8）

（9）

（10）

（1）

（2）
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U = ρLgr
ρairCD

8
3

 
1
2

となる．この式は球形粒子に対して一般的に成り立つ．しかし CD が U に依存
しているために，この式だけでは r と U との関係は決まらない．ここで 4.5 節
の式（4.43）のレイノルズ数Re

Re = 2rUρair
μair

を用いる．μair は空気の粘性係数である．この式と式（3）から，Uは，

U =
2
9

ρLgr2

μair
CDRe
24

と表される．この式は Re の大小にかかわらず一般的に成り立つ．また U と r
との関係はRe に依存する．以下では，rの各範囲でのUの表現を示す．

1．r = 1-30µm の領域
Re が十分に小さいため，流れは層流となる．水滴周りの空気の流線は上流

と下流とでほぼ対称となる．この流れでは

CD ≈
24
Re

となる（4.5 節）．これを式（5）に代入すれば，

U（r）=
2
9
 ρLgr

2

μair
= k1r2

となる．これは 4.5 節の式（4.56）である．地表面付近では k1 ≈ 1.19×106 cm-1 s-1

である．

2．r = 100-600µm の領域
水滴の下流側に空気の渦ができ始める．CD は 1．の層流での値よりも大きく

なり，実験から得られる経験式を用いると，

U（r）= k2r

となる．地表面付近では，k2 ≈ 8×103 s-1 である．

（3）

（4）

（5）

（6）

（7）

（8）
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3．r > 0.7mm の領域
Re が非常に大きくなるため，水滴周囲の空気の流れは乱流となる．この状

態での実験結果を用いた経験式は

U（r）= k3 r1/2

となる．地表面付近では，k3 ≈ 2.2×103 cm1/2 s-1 である．なお上空では ρair が
減少し抗力が減るので，

U ≈ U0
ρ0air
ρair  

1/2

と近似的に表現される．ここで U0 と ρ0air は，それぞれ地表面高度での U と ρair
である．

表 1 に U（r）の値を示した．r > 50 µm では，気圧 1013 hPa，気温 20℃，
RH = 50% での実験結果（Gunn and Kinzer , 1949）を用いた．r < 50 µm では，
気圧 1013 hPa，気温 20℃での計算値（Beard , 1976）を用いた．

（9）

（10）

半径（µm） 終端落下速度（m s-1） 半径（µm） 終端落下速度（m s-1）
2.5* 7.53E-04 1100 6.90
5* 3.01E-03 1200 7.27
10* 1.21E-02 1300 7.57
25* 7.26E-02 1400 7.82
50 0.27 1500 8.06
100 0.72 1600 8.26
150 1.17 1700 8.44
200 1.62 1800 8.60
250 2.06 1900 8.72
300 2.47 2000 8.83
350 2.87 2100 8.92
400 3.27 2200 8.98
450 3.67 2300 9.03
500 4.03 2400 9.07
600 4.64 2500 9.09
700 5.17 2600 9.12
800 5.65 2700 9.14
900 6.09 2800 9.16
1000 6.49 2900 9.17

表 1　水滴の体積等価半径と終端落下速度の関係

気圧 1013 hPa，気温 20℃，RH = 50% での実験結果（Gunn and Kinzer, 1949）．半径の
値に * 印をつけてある値は，気圧 1013 hPa，気温 20℃での計算値（Beard, 1976）である．
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13A8　落下する雨滴の形状

終端落下速度で落下す
る直径 1-6 mm の水滴の
形状の計算値を図 1に示
した．計算は Beard and 
Chuang （1987）による．
直径 1 mm ではほぼ球形
であるが 2 mm 以上にな
ると球形からずれて，扁
平な形状となる．

13A9　乱流エネルギーの表現

乱流とは空気を構成する流体粒子が不規則に混合しながら流れる状態である
（6.1 節）．積雲などでの空気の流れは乱流状態にあることが観測されている．
乱流下での不規則な運動は，6.1 節の式（6.1）, （6.2）のように，風の成分の平均
値からの偏差である u' , v' , w' などのランダムに変動する成分で表される．単
位質量の空気中での乱流の運動エネルギーは

E' =
1
2
（u' 2 + v' 2 + w' 2）=

3
2
u2

である．ここで

u2≡u' 2 + v' 2 + w' 2

3

である．
乱流理論によれば，大スケール渦から小スケール渦へと乱流エネルギーの連

続的なカスケードが起きる．渦のスケールが小さくなり最小渦のレイノルズ数

（1）（1）

（2）

図 1　終端落下速度で落下する等価直径 1-6 mm の
水滴の形状〈実線〉．点線は球形粒子．Beard and 
Chuang （1987）を改変．

等価直径
6 mm

5
4

3
2

1
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が 1に近くなると，カスケードは停止し，乱流エネルギーは分子粘性により熱
エネルギーに変わる．この最小スケールにおける単位時間当たりのエネルギー
の散逸を εと記す．

ε = −dE'
dt 　　（cm2 s-3）

で与えられるエネルギー散逸率 εは乱流強度の良い目安となる．層雲中では ε 
≈ 10 cm2 s-3，積雲で ε = 100-200 cm2 s-3，強い積乱雲で ε ≈ 1000 cm2 s-3 と推
定されている．

13A10　雲内での雲粒子の核生成の効果

以下では Khain et al. （2000）および Pinsky and Khain （2002）による計算
結果を基に雲内核生成の効果を説明する．

1．雲内での雲粒子の核生成
13.5 節では空気塊の上昇速度 w は一定として s や nc（r）を計算した．しかし

雲粒子への水蒸気の凝結に伴い潜熱が生じるため，空気塊の温度が上昇する．
暖められた空気塊は周囲の空気に比べ軽くなり，浮力が増し w が増大する

（11.1 節）．図 1（a）に典型的な積雲での w の高度分布を示した．Z < 100 m で
の w を w0 と記す．ここでは w0 = 0.25 m s‒1 あるいは 3.0 m s‒1 とした．この
速度は 13.5 節での w とほぼ同じである．w0 が小さいほど Z < 100 m での smax

は小さくなる（図 13.1（e））．今の場合 s が smax に達した後で w が増すため s は
再び増加を始める．積雲においては上昇する空気塊は一般的には乱流状態にあ
る．以下の計算結果には乱流が衝突併合を促進するという効果（13.11 節）も
含まれている．

（a） w0 = 0.25 m s‒1 の場合
w0 = 0.25 m s-1 では Z > 100 m で s > smax となり，Z ≈ 2000 m で s は再び最

大となる（図 1（b））．13.5 節の図 13.2 に示したように w0 = 0.25 m s-1 では，
s = 0 での r が約 0.3 µm 以下のエアロゾル（液滴）は s = smax では雲粒子に活
性化されずヘイズ粒子に留まる．しかしヘイズ粒子は s > smax となる高度で次
第に雲粒子として活性化されていく．これが雲内核生成である．図 1（c）で雲
粒子数濃度Nc が Z > 100 mで増加していくのは雲内核生成による．

（3）
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新たに生じた雲粒子は，雲底付近で生じ凝結成長を続けてきた雲粒子よりも
r は小さい．SCE で計算された各 Z での nc（r）を図 2 に示した．Z = 50 m では
雲内核生成がまだ起きていないため nc（r）は単一モードである．Z = 200 m で
は雲内核生成が起きるため，nc（r）は r の異なる 2 つのモードから成る．この
ような nc（r）においては衝突併合が速く進行する．また小さな r の水滴は大き
な r の水滴よりも成長率が大きいため，2 つのモードは接近していく．このた
め Z = 1500 m では nc（r）は幅の広い単一のモードに近くなる（図 2）．このよ
うな nc（r）では降水粒子が短時間で生成される（13.10 節の図 13.6（b）のように）．
一方，凝結成長のみを考慮したnc（r）の幅はZ > 100 mで 1 µm以下である（付
録 13A5 の図 1）．この nc（r）の幅と比べれば，図 2 の nc（r）の幅は大変大きく，
雲内核生成と乱流の効果が大きいことが示される．

（b） w0 = 3 m s‒1 の場合
一方 w0 = 3 m s-1 の場合は，Z > 100 m でも s < smax であり（図 1（b））ヘイ

ズ粒子の核生成は起きず（図 1（c））nc（r）は単一モードのままである（図示し
ていない）．したがって w0 = 3 m s-1 では w0 = 0.25 m s-1 の場合に比べれば降
水粒子の生成は起きにくいことになる．ただし，乱流の効果はあるので，この
場合でも nc（r）の幅は付録 13A5 の図 1の nc（r）の幅より大きくなる．

図 1　（a） 空気塊の上昇速度 w の高度分布．雲底付近の速度は w0 = 0.25 m-1（実線）と
3 m s-1（破線）とした．（b） 過飽和度 s の高度分布．w0 = 0.25 m-1 の場合，最初に s が
最大となる高度（レベル 1）と 2 回目に最大となる高度（レベル 2）を示した．（c） 雲粒
子数濃度の高度分布．Pinsky and Khain （2002）を改変．

（a）
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13A11　降水粒子の分裂の型

降水粒子の分裂の型は（a） フィラメント型，（b） シート型，（c） ディスク
型の 3種の型に大別される．図 1はそれぞれの型の模式図である．
（a） 衝突は大きな粒子の端で起きる．このため併合した粒子の重心の周りに

回転運動し，遠心力のために粒子が延ばされ，元の小粒子は引きちぎられ分裂
する．
（b） 衝突は（a）の場合に比べて，大きな粒子の中心に，より近い位置で起き

る．併合した粒子の回転運動によりシート状の水が放出され，それが細かな水
滴に分裂する．
（c） 衝突は大きな粒子の中心付近で起きる．ディスク状に変形した後，多数

の細かな水滴に分裂する．回転運動は起きないので，吸収された運動エネルギ
ーの多くが，細かな水滴の表面エネルギーに変換される．

図 2　w0 = 0.25 m-1 の条件で計算された各高度での nc（r）．Nc ≈
200-400 cm-3 である（図 1c より）．Khain et al. （2000）を改変．
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第 14 章

14A1　球冠の体積と面積

1．体積
図 1（a）の形状の曲率半径 rの球冠を，図 1（b）に示したように高さ dx の円盤

に分割する．θは接触角であり，この図での天頂角に等しい．dx は

dx = r dθ sin θ

となる．この円盤の体積 dVは

dV = π（r sin θ）2dx = π（r sin θ）2r dθ sin θ = πr3（sin θ）3dθ

である．これを x = 0 から xまで（θ = 0 から θまで）積分すれば球冠の全体積

V = πr3
θ

0
sin3θ dθ = πr3 2−3 cos θ + cos2 θ

3 = πr3（1−cos θ）2（2 + cos θ）
3

を得る．

（1）

（2）

（3）

図 1　水滴の分裂の模式図．Lohman et al. （2016）を改変．

（a）

衝突前

分裂時

分裂後

（b） （c）
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2．面積
図 2に示した球冠の帯状の表面積 dSは

dS = 2πr sin θ rdθ = 2πr2 sin θ dθ

である．これを θ = 0 から θまで積分して球冠の全表面積

S = 2πr2
θ

0
sin θ dθ = 2πr2（1 − cos θ）

を得る．

（4）

（5）

（a）

（b）

0

θ

θ

θ

r

r

x

rsin θ

rdθ

dx=rdθ sin θ

図 1　球冠の体積を求めるための幾何学的な配置図．後藤（2003）による．

θ
r

r

2πrsin θ

rdθ

図 2　球冠の表面積を求めるための幾何学的な配置図．後藤（2003）による．
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14A2　固体粒子上での浸水凍結における f（m, x）の関数形　

半径が rN の球形の固体粒子 N の表面に曲率半が r の球冠が生成される場合
を考える．この場合は N の表面は平面ではなく球面である．この場合でも，
球冠の曲率半径 r*LS は式（14.29）で与えられる（14.4 節）．再掲すれば

r*LS = −2σLS
ΔGv

=− 2σLS
NS ΔμLS

= 2σLS
NS kT ln S

となる．粒子半径 rN と曲率半径 r = r*LS の比を

x≡ rN
r*LS

=−rN
ΔGv

2σLS
= rNNS kT ln S

2σLS
とする．rN（あるいは x）が大きいほど球面は平面に近づく．この球冠の体積
Vcap と表面積 ALS を計算することができる．それを用いた Vcap/Vsphere 比は m
に加え xにも依存する．ここでVsphere =（4/3）πr3 である．この比を

f（m, x）= Vcap/Vsphere

と記す．f（m, x）の関数形は

f（m, x）= 1 + 1−mx
g

3

+ x3 2 − 3 x−m
g + x−m

g
3

+ 3mx2 −1x−m
g

 

である．ここで

g =（1 + x2 − 2mx）1/2

である．m（あるいは θ）が同一であれば，

f（m, x）≥ f（m）

となる．等号は x =∞で成り立つ．

14A3　氷の結晶と INPの格子の関係

図 1に INP の表面に氷の結晶が生成していく過程を模式的に示した．

（1）

（2）

（3）

（4）

（5）

（6）
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第 15 章

15A1 　実験室におけるWBF過程の観察

実験室でのガラス板上において WBF 過程が進行する様子を図 1 に示した．
ガラス板を低温にすれば，その上に水蒸気が凝結して水滴ができる．水滴の 1
つが凍るか，小さな氷の結晶を落とすとする．氷の結晶はすぐに大きくなり，

図 1　氷の結晶格子が INP の格子に適合していく過程．⃝は INP の結晶，⃝は
氷を形成するH2O分子．矢印は格子欠陥の位置を示す．Fletcher （1962）を改変．

結合の相手がない列（面）

図 1　低温のガラス板上にできた水滴の近傍に小さな氷の結晶を生じた
時の水滴の変化の様子．Pruppacher and Klett（2000）による．
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写真のような雪の形になる．氷晶近くの水滴は氷粒子に対して平衡水蒸気圧が
高いので，水滴が蒸発していく様子がよく見える．水蒸気は拡散で氷晶表面に
運ばれ，そこで沈着するので氷晶は成長する．

15A2　氷晶の成長過程

1．氷晶表面での水蒸気の沈着
水滴と異なり氷晶の基底面や柱面では H2O 分子同士が強く結合しているの

で，熱エネルギーすなわち運動エネルギーが高い水蒸気分子が氷結晶の一部と
して組み込まれるのは容易ではない．そのため氷結晶表面に入射する水蒸気分
子の一部のみが結晶に組み込まれることになる．図 1に示したように，水蒸気
は 3つの段階を経て結晶面に組み込まれる．この図では理解しやすくするため
H2O分子を立方体で表した．

水蒸気分子は結晶表面のランダムな位置に入射し，水素結合に起因する引力
で表面に吸着（adsorb）する（段階 1）．この水蒸気分子を吸着分子と呼ぶ．
吸着分子の 6つの面のうち 1面だけが結晶表面から引力を受けるのでその力は
相対的に弱い．吸着分子は十分な熱エネルギーを持っているので，結晶表面を
自由に動き回る．これは 2次元的な拡散である（段階 2）．

一般的には結晶面には 1 分子の厚さの段差構造であるステップ（step）が存
在する（図 1）．吸着分子がステップに沿う位置にあるキンク（kink）と呼ば
れる場所に行き着くと分子は格子に取り込まれ，そこで固定される（段階 3）．
この過程を沈着（deposition）と呼ぶ．キンクの位置で固定されるのは，キン
クでは吸着分子の 3 面が結晶の H2O 分子から引力を受けるからである．もし
吸着分子が表面に留まる時間内にキンクに遭遇しなかった場合には，その吸着
分子は結晶表面から脱離し元の気相に戻ってしまう．この場合には，このH2O
分子は結晶の成長に寄与しない．このように，H2O 分子はステップの位置で
のみ結晶化する．

氷晶の昇華成長は，結晶表面に次々と吸着する水蒸気分子の一部がキンクに
取り込まれ，氷晶面のステップが前進し，H2O 分子の層が形成されていくこ
とにより実現する．このようにステップは吸着分子を取り込むことで前進する．
吸着分子が結晶表面を覆い，1 つの分子層が完成するとステップは消滅する．
そうなれば，新しいステップが供給されない限り氷晶は成長することができな
い．したがって，氷晶の成長にはステップが絶えず供給される必要がある．そ



I　各章の発展解説

88

のようなステップの供給源として 1） 2 次元核生成と 2） らせん転位に伴い氷晶
表面に存在するステップ，の 2種類がある．以下ではこれらの機構による氷晶
の成長を説明する．

2．2 次元核生成による成長
もし氷晶表面で，部分的に吸着 H2O 分子の濃度が高まり，確率的揺らぎに

より数十個の吸着分子からなる島状の部分分子層ができると，その島状分子層
の周りはステップの構造になる（図 2（a））．このような島状分子層は 2 次元的
な構造をしているの 2 次元核と呼ばれる．ステップが生成されれば 1. で述べ
たように H2O 分子の層が形成され，平らな面の上に単分子層ごとの成長が起
きる．このような成長を単一核成長と呼ぶ．

これに対し，単分子層が表面を覆い尽くす前に，ある程度成長した単分子層
の上に 2 次元核が形成される場合がある．図 2（b）で示したように，いくつか
の重なった単分子層が盛り上がるようにして成長する．このような成長を多核
成長と呼ぶ．

このような島状分子層は，やがて結晶全面を覆いステップは消滅する．した
がって，氷晶が成長するためには 2次元核生成が繰り返し起きる必要がある．
2 次元核生成が起きるためには過飽和度が閾値を超える必要がある．これは核
生成が起きるためには，ギブズエネルギー変化 ΔG が臨界ギブズエネルギー

図 1　結晶面における水蒸気分子の沈着過程の模式図．

吸着された分子

結晶面の
成長

ステップの
前進方向

表面での拡散

水蒸気分子
キンク

吸着
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ΔG* の大きさ以上になる必要があることによる（第 9 章，14 章）．観測できる
程度の速度で氷晶成長が起きるためには 30-50% もの過飽和度が必要と考えら
れている．

3．らせん転位による渦巻き成長
上述したように 2次元核生成による氷晶の成長には高い過飽和度が必要であ

る．しかし，実際には過飽和度が数％でも氷晶は成長することが知られている．
以下で述べるように，らせん転位による渦巻き成長が低過飽和度の氷晶成長に
おいて重要となる．これは氷晶の格子欠陥に伴い，らせん階段状のステップが
連続的に生成されることにより結晶成長が維持される機構である．

3.1　格子欠陥
理想的な結晶ではその格子構造が完全に規則正しく繰り返される．しかし実

際の結晶では，外見では認められない程度のさまざまな不完全性が含まれてい
る．なかでも格子程度の大きさの不完全さを格子欠陥と呼ぶ．格子欠陥には点
状，線状，面状の 3種類がある．

点状欠陥とは，1） 正規の格子位置にあるべき構成原子（あるいは分子）が
抜けた状態である空孔や，2） 正規の格子位置の隙間に本来あるべきでない原
子が入り込んだ格子間原子のことである．これらの欠陥は，ある一定の密度で

図 2　2次元核による成長．（a）単一核成長，（b） 多核成長．上羽（2002）を改変．

（a）

（b）
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存在した方が熱力学的に結晶は安定である．線状の欠陥は転位と呼ばれる．

3.2　らせん転位
転位の 1 種である，らせん転位の構造を図 3 に示した．完全結晶の OAA'O'

の面に切れ目を入れ，AA' に
沿って分子の繰り返し周期 bだ
け OO' に平行にずらすと，
AA' に沿う分子は完全につな
がり，歪が OO' のまわりに集
中する．このようにしてできた
OO' 近傍の構造がらせん転位
である．OO' は転位線であり，
転位はそのまわりの歪を含んで
いる．ずらした方向と大きさを
表すベクトル b はバーガース
ベクトルと呼ばれる（図 3・下
図を参照）．b の大きさは，単
純立方格子では格子定数 aに等
しい．らせん転位が結晶中に存
在すると，それが氷晶表面に抜
け出た点から氷晶の端に至るま
での領域でステップが作られる．
図 1で示したように，このステ
ップに H2O 分子が取り込まれ
る．

このステップを上からみた状態を図 4 に，またその 3 次元的な模式図を図 5
として示した．図 4（a）での OA がステップの位置である．直線 OA の左側が
ステップの上段，右側が下段である．ステップに H2O 分子が取り込まれるこ
とでステップは前進する．単位長さ当たりのステップへの取り込み率はステッ
プの位置に依存しないと考えられる．したがって，ステップ面に垂直な方向へ
のステップの前進速度はステップの位置に依存せず一定となる．OO' はらせ
ん転位で固定されている（図 3, 4（a））ので，ステップ各部での前進の角速度
はOに近いほど大きくなる．このためステップOAは次第にらせん状になる．

図 3　らせん転位の構造．下図の b の上下の矢印
の間隔が b の大きさを示す．後藤（2003）による．

O′

O′

A′

A′

A

Ab

O

O

転位線
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このように，らせん転位が存在すると
ステップが回転しながら移動する間に氷
晶表面上で H2O 分子は氷晶に組に込ま
れていく．図 5に示したように転位線を
中心にしてそれに垂直な氷晶面上をステ
ップがらせん状に這い上がっていくこと
になる．ステップに垂直な方向の前進速
度はステップの各部で一定なので，らせ
ん状に形成されるステップの間隔は一定
に保たれる．

らせん転位は氷晶に確率的に存在する．
多数のらせん転位により生じたステップ
の渦巻が分布する様子を図 6 に示した

（Bethge and Keller , 1974）．これはNaCl
結晶の例である．どの場所でもステップ
の間隔がほぼ等しいことが，この図から
もわかる．

図 4　らせん転位とそこから発生する
ステップの発達．真上から見た図．
後藤（2003）を改変．

A

（a） （b）

（c） （d）

O

図 5　図 4の鳥瞰図．後藤（2003）を改変．

（a） （b）

（c） （d）

図 6に多数のらせん転位に伴うステッ
プが分布する様子．Bethge and Keller 
（1974）によるNaCl 結晶における例．
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15A3　境界面での水蒸気のフラックスと密度

1．式（15.23）の導出
動力学領域からみた x = r + Δの境界面での水蒸気フラックスを考える．水

蒸気の氷晶表面での平衡密度を ρs，境界面での密度を ρint，その密度差を 
δρint ≡ ρint−ρs とする．境界面から氷晶に向かって入射（impinge） する水蒸気
の質量フラックスを jimp（g cm-2 s-1）とする．この境界面を通過する水蒸気フ
ラックスは 4.1 節の式（4.6）で与えられる．これに単一の水蒸気分子の質量を掛
ければ質量フラックスになる．このことから jimp は

jimp =
ρint c
4

となる．c は水蒸気分子の平均速度である．この jimp が結晶表面に入射する水
蒸気分子のフラックスと等しくなる．

結晶表面に入射した水蒸気分子のうち，付録 15A2 で述べたような過程によ
り結晶相に組み込まれる割合 αを蒸気の沈着係数（deposition coefficient）と
いう．この αを用いると，結晶相に組み込まれ沈着する水蒸気のフラックス
jin は

jin = α jimp = α
ρint c
4

となる．この式は αの定義とも言える．動力学領域では水蒸気分子と空気分
子との衝突を考える必要がないため，この jin は結晶相に組み込まれ沈着する
水蒸気のフラックスを x = r + Δの境界面で評価したものと考えることができ
る．

次に結晶面から出ていくフラックスを jout を求める．平衡状態においては結
晶相に組み込まれるフラックス jineq と結晶面から出ていくフラックス jouteq は等
しい．また ρint = ρs となる．このため平衡状態における jout は

jouteq = jineq = α
ρs c
4

で与えられる．x < r + Δでは水蒸気分子の衝突は無視できるので，jout は ρint
には依存しない．このため非平衡状態でも jout は平衡状態でのフラックス jouteq

と等しく，

（1）

（2）

（3）
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jout = jouteq = α
ρs c
4

となる．これを用いると，ρint > ρs の状態で結晶相へ正味組み込まれる蒸気の
フラックス jinnet は

jinnet ≡ jin − jout = α
（ρint−ρs）c

4

となる．これが式（15.23）である．
結晶相の表面積は 4πr2 であるので結晶相へ正味組み込まれる水蒸気の全フ

ラックス Jinnet は

Jinnet = 4πr2 jinnet = πr2α c（ρint−ρs）

となる．

2．式（15.24）の導出
次に分子拡散が支配的である x > r + Δの領域から x = r + Δ面に向かう下向

きの水蒸気のフラックスを求める．この領域での水蒸気密度は 8.1 節の式（8.6）
より

ρ（x）= A
x + B

の形となる．x =∞での水蒸気密度を ρ∞とすれば

ρ（∞）≡ ρ∞ = B

であり，

ρ（x）= A
x + ρ∞

となる．x = r + Δでは

ρ（r + Δ）= A
r + Δ + ρ∞

であるので，

A =［ ρ（r + Δ）− ρ∞ ］（r + Δ）

となる．これを式（9）に代入し

（4）

（5）

（6）

（7）

（8）

（9）

（10）

（11）
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ρ（x）=［ ρ（r + Δ）−ρ∞］（r + Δ）
x + ρ∞

を得る．ここで ρint ≡ ρ（r + Δ）とすれば，この式は

ρ（x）= ρ∞−
（ρ∞−ρint）（r + Δ）

x

となる．この式を xで微分すれば

dρ（x）
dx =（ρ∞−ρint）（r + Δ）

x2

となる．これより

dρ（x）
dx x = r + Δ

= ρ∞−ρint
r + Δ

を得る．x = r + Δ面に向かう水蒸気の拡散フラックス jdiff は

jdiff（r + Δ）= −Dv
dρ（x）
dx x = r + Δ

=−Dv
ρ∞−ρint
r + Δ ≈−Dv

ρ∞−ρint
r

となる．これが式（15.24）である．
x = r + Δ境界面の面積は 4π（r + Δ）2 であるので x = r + Δ面に向かう上方か

らの水蒸気の全拡散フラックス Jdiff は

Jdiff（r + Δ）= 4π（r + Δ）2 jdiff（r + Δ）=−4π（r + Δ）Dv（ρ∞− ρint）

となる．

3．式（15.25）, （15.26）, （15.27）の導出
式（17）の Jdiff は上向きを正にとってある．一方，式（6）の Jinnet は氷表面への

方向を正にとってある．これを考慮すると平衡状態では

− Jdiff（r + Δ）= Jinnet

が成り立つ．この式の左辺に式（17）を，右辺に式（6）を代入すれば

4π（r + Δ）Dv（ρ∞− ρint）= πr2α c（ρint− ρs）

となる．ρint を含む項をまとめれば

［4（r + Δ）Dv + r2α c］ρint = 4（r + Δ）Dv ρ∞+ r2α cρs

となり，ρint が

（12）

（13）

（14）

（15）

（16）

（17）

（18）

（19）

（20）
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ρint =
4（r + Δ）Dvρ∞+ r2α cρs
4（r + Δ）Dv + r2α c ≈

ρ∞+ ρs
αc
4

r
Dv

1 + α c
4

r
Dv

と与えられる．最右辺の式では，r ≈ 10 µm≫ Δ ≈ λ ≈ 0.1 µm であることを用
いた．これが式（15.25）である．これを用いると

δρint ≡ ρint − ρs =
ρ∞+ ρs

αc
4

r
Dv

1 + αc
4

r
Dv

− ρs =
1 + αc

4
r
Dv

ρ∞−ρs

を得る．これが式（15.26）である．
水蒸気が氷過飽和の状態では δρint > 0 となる（図 15.5）．δρint は境界面と氷

表面との間に生じる ρの不連続的な段差であり，r と αが小さいほど大きくな
る．式（5）の最右辺に式（22）を代入すると jinnet は

jinnet =
α
4 c δρint =

α
4 c

1 + α c
4

r
Dv

ρ∞−ρs

と表される．これが式（15.27）である．
またDv ≈ 1.8×10-5m2 s-1 で，r ≈ 1×10-5m であるので，

Dv

r ≈ 1.8×10-5 m2 s-1

1×10-5 m ≈ 2 m s-1

となる．一方 α c/4 ≈ 10 m s-1 であり，
αc
4  rDv

≫ 1

となるので，式（22）は

δρint = ρint−ρs ≈
4Dv

αr c（ρ∞− ρs）∝ 1
α

と近似できる．
また式（23）は

jinnet ≈
Dv

r（ρ∞− ρs）∝∇ρ

と近似できる．

（21）

（22）

（23）

（24）

（25）

（26）

（27）
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15A4　キャパシタンスモデルの限界

15.2 節において，キャパシタンスモデルを説明した．そこでは静電磁気学と
のアナロジーに基づいて昇華成長における水蒸気の沈着フラックスを定式化し
た．その際には，結晶表面の ρs が場所によらず一定であるという境界条件を
用いて，結晶周囲の ρの分布をラプラスの方程式により求めた．この境界条件
は静電磁気学において，導体表面では場所によらず同じ電位であることに対応
する．拡散が卓越する領域である x ≥ r + Δでラプラスの方程式が成り立つと
考えているので，この領域の境界面は x = r + Δであり，そこでは ρが一定と
いうことになる．一方，沈着係数 αが面によって異なる場合には，境界面

（x = r + Δ）における ρ，すなわち ρint が面により異なる値となる（付録 15A3
の式（21））．

ここで，水蒸気の水平方向の再分配を考慮せずに動径方向のみの水蒸気フラ
ックスが存在すると仮定する．この場合には，この境界面で ρが一定であると
いう境界条件は，沈着係数 αが結晶面の種類に関わらず一定である時に限り
実現する．この解析からキャパシタンスモデルでは，αが一定であるというこ
とが暗黙に仮定されていることがわかる．
αが一定である時，式（15.31）および式（15.35）より，

dc/dt
da/dt =

dc
da =

αc（T）∇ρc
αa（T）∇ρa

=∇ρc
∇ρa

= c
a

となり，

da
a = dc

c

となる．すなわち，昇華成長においてアスペクト比は変化しない．すなわち，
キャパシタンスモデルでは，昇華成長による晶癖の変化は起きないことになる．

15A5　終端落下速度の数学的表現

氷粒子の終端落下速度 vp は，1） 大気中における氷粒子の存在量，2） 雲の放
射効果，3） 降水量，などの気候要素に影響する重要なパラメータである．し
かし氷粒子の形状は複雑であるので vp の推定も容易ではない．落下中の粒子
は空気抵抗が最大となる向きを取る．このため一般に射影面積が最大となる面

（1）

（2）
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は落下方向と直交する．また抵抗係数 CD はコンパクトな形状（短い角柱）の
粒子では小さく vp が大きいのに対し，広がった形状（樹枝状）の粒子では CD

は大きく vp は小さい．以下これらの関係を定式化する．

1．デイビス数
vp はレイノルズ数Re が求まれば，4.4 節の式（4.43）を変形した式，

vp =
μair
ρair

 Re
Dp

により求まる．Dp は粒子の最大長，μair は空気の粘性係数，ρair は空気の密度
である．ここでデイビス数 NDa を

NDa ≡ CD Re2

で定義する．Re は NDa と抵抗係数 CD が求まれば，式（2）から求めることがで
きる．そこでまずNDa の表現を以下の手順で求める．

速度 vp で落下する質量mp の粒子（形状は任意）に作用する抗力は

FD =
1
2 ρair vp

2ApCD

と表される（4.4 節の式（4.45））．Ap は粒子の最大射影面積である．一方，粒子
に作用する重力は Fg = mp g であるので，Fg = FD の関係式より，

vp
2 =

2mp g
ρairApCD

が成り立つ．この式と式（1）を組み合わせると，Re2 は，

Re2 =
vp

2ρair
2Dp

2

μ2air
= 2gρair

μ2air
 mp

Ap
 
Dp

2

CD

と表される．このRe を式（2）に代入すると，

NDa =
2gρair
μ2air

 mp

Ap
 Dp

2

が得られる．この式により，粒子の質量・形状を表すパラメータと空気を特徴
づけるパラメータからデイビス数NDa を求めることができる．

2．抵抗係数
式（2）の右辺に含まれる CD は粒子形状に依存するので，その推定は複雑で

ある．流体力学の理論によれば，粒子に働く粘性の効果は，粒子近傍の境界層

（1）

（2）

（3）

（4）

（5）

（6）
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の内側のみで働くとする近似が良い精度で成り立つ．そこで粒子とその周りの
境界層を一体化した物体を考えると，空気中でのこの物体の運動は，粘性のな
いポテンシャル流中の運動として扱うことができる．この理論に基づくと，
CD は

CD = CD0

2

1 + δ0
（Re）1/2

と表すことができる．δ0 は粒子近傍の境界層の厚さ，CD0 はポテンシャル流の
抵抗係数で，共に無次元量である．Re が低い極限（粘性効果が大きい層流）
と高い極限（乱流）の室内実験から δ0 = 5.83，CD0 = 0.6 と推定されている．

3．レイノルズ数
式（7）を式（2）に代入し，Re について解くと

Re = δ0
2

4 1 + 4（NDa）1/2

δ0
2（CD0）1/2

1/2

−1
2

が得られる．

4．落下速度
ここまでに得られた結果を用いて vp を求めるための手順をまとめる．1） 粒

子の Dp , Ap , mp から式（6）を用いて NDa を求める．2） NDa から式（8）を用いて
Re を求める．3） Re から式（1）を用いて vp を求める．

ここまでは個別粒子について説明してきたが，NDa については粒径分布に基
づく表現が可能である．単一の晶癖（形状）をもつ粒子集団を考える．晶癖で
分類されるそれぞれの集団には異なった大きさの粒子が含まれる．単一晶癖の
粒子集団に含まれる個々の粒子の Dp に対する Ap と mp の値を，べき乗則で近
似する．具体的には，これらの物理量を 4 つのパラメータ a, b, c, d と氷の密
度 ρICE により，

mp = ρICE aDp
b

Ap = cDp
d

と近似する．球形粒子の場合には a = π/6, b = 3, c = π/4, d = 2 であり，角板粒
子の場合には a = 0.00739, b = 2.45, c = 0.65, d = 2 となる（Mitchell , 1996）．こ

（7）

（8）

（7）

（8）
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のときNDa は，

NDa（Dp , a, b, c, d）= 2gρair
μ2air

 
mp

Ap
Dp

2 = 2gρair
μ2air

 ac Dp
2 + b-d

となる．このように，単一晶癖の粒子集団では，NDa は Dp のみの関数となる．
また式（2）より，Re も Dp のみの関数となるので，式（1）より vp を Dp のみの関
数として求めることができる．

第 16 章

16A1　雲中でのエアロゾル過程

1．雲核生成に伴うエアロゾル除去
図 1に模式的に示した湿潤対流において，上昇する空気塊中の一部のエアロ

ゾルは雲底付近での雲粒活性化により水滴に取り込まれる．水滴（雲粒・雨
粒）同士の衝突で，1 つの水滴中に複数のエアロゾルが含まれるようになる．
成長した雨粒の落下とともにエアロゾルは大気から除去される．

2．エアロゾルと雲・降水粒子との衝突による除去
雲の底部より雨粒が落下してくると，雲底より下層にあるエアロゾルは雨滴

と衝突しそれに取り込まれ，雨滴とともに地上に落下する（図 1）．
雲の内部で雲粒子が半径 r のエアロゾルと衝突すると，エアロゾルが雲粒子

に取り込まれて除去される（図 1）．この除去効率の r 依存性は雲底下での衝
突過程と類似している．雲底下や雲中での累積モードのエアロゾルと雲・降水
粒子との衝突による除去は重要ではなく，雲核生成を経た降水除去（雲内除
去）がエアロゾルの湿性除去の 90% 近くを占めると推定されている（Ohata 
et al., 2016）．

（9）
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16A2　最大過飽和度の緯度分布

CAM-ATRAS で計算された下部対流圏での雲の最大過飽和度 smax の年平均
の分布を図 1 に示した．経度方向に平均した中低緯度での値は smax ≈ 0.15% で
あるが，高緯度では smax > 0.3% となる．

図 1　暖かい雨によるエアロゾルの除去メカニズムの概略図．Ohata et al. （2016）を改変．

雲粒・雨粒

過飽和水蒸気

エアロゾル 雨粒との衝突

鉛直輸送

衝突併合
落下雨滴

雲粒

雲粒活性化

雲粒・雨粒との
衝突
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16A3　放射性物質とその湿性沈着

大気中に存在する放射性核種は天然放射性核種と人工放射性核種に区分され
る．
1．天然放射性核種

天然放射性核種は，宇宙線によって上空で生成される宇宙線放射性核種
（7Be , 10Be , 14C 等）と，地球誕生以来存在している核種（ウラン・トリウムと
その子孫核種，40 K 等）に分けられる．一部の天然放射性核種は大気エアロゾ
ルに含まれることが多いため，エアロゾルの挙動を理解するためのトレーサー
としても活用されている．たとえば 7Be は成層圏を中心とする上空大気のエア
ロゾル，ウラン・トリウムは土壌起源エアロゾル，40 K は海塩や植物燃焼起源
エアロゾルのトレーサーとして利用されている．

2．人工放射性核種
1945 年の原爆投下や 1950 年代から 1960 年代にかけての旧ソ連や米国等に

よる大気圏内核実験によって，235U の核分裂で生成される物質（85Kr , 90Sr , 

図 1　雲の最大過飽和度 smax の全球分布．smax は下部対流圏（p > 800 hPa）
の雲層中での値．Matsui and Liu （2021）を改変．
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131I, 133Xe , 134Cs , 137Cs 等）が大量に大気中に放出された．また人工放射性核種
は 1986 年 4 月のチョルノービリ原子力発電所事故，2011 年 3 月の福島第一原
子力発電所（福島第一原発）事故によっても放出され，地球全体に拡散した．

3．放射性核種の特性
放射性核種のうち，85 Kr と 133Xe は気体であり，131I と 133I は半揮発性である．

90Sr , 134Cs , 137Cs 等は常温では平衡蒸気圧が低く，エアロゾルに内部混合する
形で存在することになる．福島第一原子力発電所事故で放出された放射性物質
のうち 131I と 133I の半減期はそれぞれ約 8 時間と 20 時間である．また 134Cs お
よび 137Cs の半減期はそれぞれ約 2.1 年と 30.1 年である．このため 137Cs の環境
への影響は長期に及ぶ．

4．134Cs, 137Cs を含むエアロゾルとその沈着
図 1 に福島第一原発事故の約 50 日後につくば市で観測された 134Cs , 137Cs を

含むエアロゾルの粒径分布を示す（Kaneyasu et al., 2012）．このエアロゾルの
質量の大部分は累積モードにあり，累積モードのエアロゾルの大部分は硫酸エ
アロゾルであった（Kaneyasu et al., 2012）．つまり放射性セシウム（134Cs ,
137Cs）の大部分は累積モードの硫酸エアロゾルに含まれていたことになる．チ
ョルノービリ原発事故から放出された放射性セシウムも累積モードの硫酸エア
ロゾルに含まれていたことが発生源から離れた地域での観測から知られている．

このことは 2 つの要因で生じると考えられる．まず，1） 原子炉中で高温の
蒸気であった放射性セシウムは大気中に放出され冷却されるとエアロゾル上に
凝縮する．また，2） 一般的にはエアロゾルの表面積濃度は累積モードで最大
になり（図 5.1）多くの場合，硫酸エアロゾルは累積モードエアロゾルの主要
な成分である．1）, 2） の結果，放射性セシウムの大部分は表面積濃度が大きい
累積モードの硫酸エアロゾル上に凝縮すると予測される．

さらに放射性セシウムは大気成分を電離し，電離で生じたイオンが H2SO4

と H2O による均一核生成（9.3 節）を誘導し，SO2 濃度が高い環境下では放射
性セシウムを含む硫酸エアロゾルが生成することも考えられる．ただし福島で
は SO2 濃度は比較的低かったと推定され，この過程は重要ではなかったと思
われる．

いずれにせよ放射性セシウムの沈着は主として湿性沈着により起きることが
わかる．放射性セシウムが累積モードの水溶性エアロゾルと内部混合している
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と仮定して計算したその沈着量を図 2 に示した（Morino et al., 2013）．計算値
は，1桁の範囲内で観測値と一致している．

原子力発電所の多くは日本を含め中緯度にある．経度にも依存するが，そこ

図 1　2011 年 4 月 28 日から 5 月
12 日にかけてつくば市で観測さ
れた 134Cs , 137Cs を含むエアロゾ
ルの粒径分布 Δ（Activity）/Δ（log
Dp）．ここで放射能の強さ（activ-
ity）を表す単位であるベクレル

（Bq）は単位体積当たり，1 秒間
に崩壊する原子核の数である．
Kaneyasu et al. （2012）を改変．
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図 2　航空機モニタリングと数値モデルに基づいて推計された放射性セシウム（137Cs）
の沈着量．航空機モニタリングにおいては 2011 年 6 月 ‒11 月にかけて上空で測定した
放射線量を基に 137Cs の沈着量を推計した．Morino et al. （2013）を改変．
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では温帯低気圧活動などにより年間平均降水量が比較的多い（11.4 節，付録
11A2）．このため，季節にもよるが，この事例のように原発の事故で放射性物
質が放出されると湿性沈着により土壌が汚染される確率は低くない．

16A4　乾性沈着速度

1．乱流層と準層流底層での過程
乱流が卓越する接地層内での水平風速 U は 6.1 節の式（6.11）で表される．再

掲すれば

U（z）= u*
k  ln

z
z0

となる．この式に従えば z = z0 において風速 U は U = 0 となる．このことは
0 < z < z0 の準層流底層ではほぼ層流になることに対応する．

図 1 として 16.3 節の図 16.2 を再掲した．この図に示したように，z = 0, z0 , 
z1 におけるエアロゾル濃度Cを C1 , C2 , C3 とする．エアロゾルは地表面で完全
に吸収されると仮定し C1 = 0 とする．この地表面での消失源のため，C1 =  
0 < C2 < C3 となる．拡散がこのCの濃度勾配を均一化するように働く（4.8節）．
この拡散の主な微物理過程は，1） 準層流底層（層 b）では主に空気分子のエ
アロゾルへの衝突（ブラウン運動）であり，2） その上の層（層 a）では乱流
に伴う撹拌である（図 1）．

（1）

図 1　エアロゾルの乾性沈着の抵抗モデルの
概念図．z0 は粗度長，z1 は参照高度である．
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2．準層流底層と乱流層での粒子フラックス

2.1　準層流底層でのフラックス
層 bでのブラウン拡散のフラックスは，

jb = −D dC
dz

である（4.8 節）．ここで拡散係数D（m2 s‒1）は 4.5 節の式（4.71）で与えられる．

2.2　乱流層でのフラックス
層 aでの乱流フラックスは，

ja = −K dC
dz

と表現される．ここで K（m2 s-1）は乱流に伴う拡散係数である．この式は 6.1
節の運動量フラックスである式（6.5）に類似している．

2.3　重力沈降のフラックス
このような拡散に加え，直径 Dp のエアロゾルは各高度で重力沈降する．そ

の速度Vs は，

Vs =
ρpDp

2g Cc
18 μ

であり（4.6 節の式（4.56）），粒子の沈降フラックスは

js = −CVs

となる．

2.4　定常状態でのフラックスの表現 （沈着速度）
定常状態においては層 b でのフラックス jb + js と層 a でのフラックス ja + js

は等しい．これを式で表せば

−D dC
dz 層 b

− C2Vs = −K dC
dz 層 a

− C3Vs

となる．上式の両辺のフラックスの絶対値 j を差分形式で表せば

j = D C2

z0
+ C2Vs = K C3−C2

z1−z0
+ C3Vs

（2）

（3）

（4）

（5）

（6）

（7）
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となる．ここでRa と Rb を

1
Rb

≡ D
z0

　（m s-1）

1
Ra

≡ K
z1−z0

　　（m s-1）

と定義する．式（2）, （3）よりフラックス ja と jb はそれぞれ拡散係数 K と D に
比例する．一方，Ra と Rb は式（8）, （9）より拡散係数KとDに反比例するので
ja と jb はそれぞれ Ra と Rb に反比例する．従って Ra と Rb はフラックスに対
する抵抗とみなすことができる．

式（7）の右辺の第 1式 = 第 2式という関係は

C2

Rb
+ VsC2 =

C3−C2

Ra
+ VsC3

となる．この式より

C2 =
Rb（1 + RaVs）

Ra + Rb + Ra RbVs
C3

の関係が得られる．この式を式（7）の右辺第 1式に代入すると

j =  1Rb
+ Vs C2 =  1

Ra + Rb + RaRbVs
+ Vs C3

となる．沈着速度Vd を

Vd ≡
1

Ra + Rb + RaRbVs
+ Vs

と定義する．z = z1 = 10 m 高度でのエアロゾル濃度を C3 = C と記せば式（12）
は

j = VdC

となる．粒径が小さくVs ≈ 0 と近似できる場合には全抵抗Rは

R ≈ Ra + Rb

となる．この場合，式（13）は

1
Vd

= Ra + Rb

と表される．
j を電流（I），C を電圧（V），1/Vd を電気抵抗（R）と考えれば，この式と

（8）

（9）

（10）

（11）

（12）

（13）

（14）

（15）

（16）
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直流電気回路の関係式 I = V/R とのアナロジーが成り立つ．濃度勾配 C は j 
を駆動するので，電圧に対応する．そうすれば，1/Vd は抵抗に対応すること
になる．Ra は空気力学的な乱流に伴う抵抗，Rb は準層流低層の拡散に伴う抵
抗である．Ra と Rb の相対的な大きさは，乱流の状態で変わる．乱流が弱く大
気が安定な時は，フラックスは主として乱流効果が制約となるので R におい
て Ra が主要となる．大気が中立ないし不安定な時は，フラックスは主として
ブラウン拡散が制約となるので R において Rb が主要となる．Ra と Rb の数学
的な表現は複雑であり，その導出は Seinfeld and Pandis（2016）を参照されたい．
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