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熱帯対流圏の大規模擾乱＊

和　　田 美　鈴紳

　はしがき

　通常熱帯擾乱と呼ばれるもののうち，熱帯成層圏の擾

乱については，すでに柳井・丸山（1969，天気，16，

No・6），台風については山岬（1970，天気，17，No．5）

によって，それぞれ解説されているので，本報では熱帯

対流圏の擾乱を取扱った．

　1．観測事実

　非常に観測網の不備な熱帯洋上での複雑な対流圏擾乱

に関し．ては不明な部分が多い．以下偏東風波動とITCZ

に区別したが，偏東風波動も決して一種類の波動現象で

はなく，いろいろな型の波動が共存していると考えられ

ている．叉，偏東風波動と　ITCZが異なる気象現象な

のか否かについても，現在のところ定説は見あたらな

い．したがって，この分類は全く便宜的なものである．

　1．1偏東風波動（4，5日周期の波動）

　観測点のきわめて少ない熱帯洋上のうちでは，比較的

密な観測網をもつ太平洋西部及び太西洋西部のdataに

より，かなり古くから，断片的にではあるが，熱帯擾乱

の総観解析が数多く行われていた．

　これらのうち最も重要であると思われるものは，カリ

ブ海諸島のdataに基づいた］Rieh1（1954）のeasterly

wavemode1と，マーシャル諸島のdataに基づく
Palmer　（1952）の　equatrial　wave　mode1である．

Rieh1の云うeasterly　waveは，その水平スケールが約

2，000kmで，3乃至5日程度の周期をもつ西進波である．

この波の構造については，波の振巾が最大となるのは

700～500mb層で，トラフの東側で温度が低く，したが

ってトラフ軸は上方に向って東に傾く．叉，トラフの東

側で一般に天気が悪く，上昇域となっている．
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　Rieh1（1948），Hubert（1949）は，こうした波動が西

太平洋の北部でも観測されることを報告している．こう

した結果によると，この波の振巾が最も大きくなるのは

緯度50～10。である．

　Palmer（1952）のequatrial　waveは，その水平スケ

ールや位相速度に関してはRieh1のeasterly　swaveと

大体一致している．最も大ぎな相異は，赤道上でその振

巾が最大となる点である．

　のちに，Yanai（1961），Yanai　and　Nitta（1967），

Yanai（1968）等により，偏東風波動から台風あるいは

ハリケーソに変化していく過程についての詳細な一連の

解析が行われている．これ等の結果から，擾乱が偏東風

波動と認めうる初期の段階においては，下部対流圏で波

動の中心付近の温度は低く，いわゆるc・1dcore型

で，上昇域はトラフ軸の東側に存在し，その強さは約4

cm／secで，西側には下降域が存在する．叉，対流圏下

層では垂直流と仮温度は負の相関をもっている事実を報

告している．

　しかしこれ等はcase　studyを主としたものであり，

断片的知識にとどまった．その後熱帯気象に関心が高ま

るにつれ，更に詳細且つ総合的な解析が要請されるよう

になって来た．

　1960年代後半に入り，Yami－Mamyama（1966），

Wallace　and　Kousky（1968a，b）等により，熱帯成層

圏擾乱の解析に大きな成果をもたらしたスペクトル解析

を対流圏擾乱にも適用することによりdataの不備をあ

る程度おぎない，総合的立場から熱帯対流圏の擾乱を解

明しようとする試みが数多く提出されている．以下に紹

介する研究は主どして，Yanaiを中心とする東京大学グ

ループとWallaceを中心とするワシントン大学グルー

プで行われたものである．　　　　　　　　　　　　　　’

　Yami6砲」・（1968）は1962年のdataを用い熱帯対

流圏に4，5日の周期をもち西進するつの波動が存在す
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ることを報告した（第2図参照）．一つは上部対流圏か

ら下部成層圏に広がる波で，約10，000kmの水平スケ

ールをもっている．又，この波のトラフ軸は西に傾いて

いる．もう一つの波は赤道付近の下部対流圏の偏東風帯

に存在する波で，その波長は約6，000kmでそのトラフ

軸は上方に向って東に傾いている．

　YanaiandHayashi（1969）は同じdataにより，対

流圏上部から成層圏下部にかけて存在している波の3次

元的構造を議論している．この波は赤道上に中心をもち
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マーシャル諸島のdataによる西太平洋の
対流圏の擾乱の模式的構造（Nitta（1970）

による）

圏界面を貫通している大規模な渦の西進により生じたも

のであり，対流圏上部から成層圏下部にエネルギーを上

方へ輸送していることを指摘’している．これらの結果か

ら，この波はYanai－Mamyama波＊と考えることが出

来よう．叉，下部対流圏のものは，Riehl以来のいわゆ

る偏東風波動と考えることが出来よう．

　Nitta（1970）も同じdataに基づき，下部対流圏の波

動を調べている．彼は東太平洋と西太平洋の波の性質が

かなり異なっていることを指摘している．前者は波長が

8，000～10，000km程度で，　トラフ軸は大きく東に傾い

ているが，後者は5，000～6，000km程度の波長で，トラ

フの傾きが小さい（第3図参照）．

　Wallaceand　Chan9（1969）は1963年のマーシャルー

カロリン諸島（西太平洋）の500mb以下のdataを用

い，Yanai8云αZ・（1968）同様4～5日周期の波を検

出している．彼等の結果ではその水平スケールは約

3，000kmでYanai8印」・の6，000kmに比すとかなり小

さい．又，トラフ軸はほとんど垂直で傾かない．尚彼等

の解析は緯度7。以北のdataに基づいているが，Yanai

8印1．（1968）では赤道付近のdataまで用いられている

点を考慮してほしい．

　Chang8∫α1．（1970）も1964年のdataを用い，マー

シャルーカ・リン諸島とカソトン島の波動を比較してい

る．カントン島では，上記のYanai6∫α1・（1968）や

Nitta（1970）のクリスマス島（lineIsland）のものと同

＊混合・スピー・重力波に属する波動．尚本文中の混

　合・スビー重力波，非発散・スビー波，発散・ス

　ビー波，赤道・スビー波，ケルビγ波等の意味に

　っいてはMatsuno（1966），Yamasaki（1971）を

　参照してほしい．

、天気”21．8．



第1表

熱帯対流圏の大規模擾乱

1962，1963，1964年のマーシャル諸島とカントン島での4，5日周期の波動の比較
（Wallace（1971）による）
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第4図　力・リソ諸島のdataによる対流圏の擾乱

　　　　の模式的構造（Chang6厩1．（1970）によ
　　　　る）

様下部対流圏においてトラフ軸は大きく傾いている．

又，マーシャルーカ・リン諸島のものは，Wallace　and

Changの解析結果と同’じく軸はほとんど傾かず，水平

スケールは約4，000kmである．又この波動は上部対流

圏まで広がっている（第4図参照）．

　更にYanai－Murakami（1970）は1962年の赤道付近

のdataのみを用い，下部対流圏に存在する4，5日周

期の波動の波長を見積っているが8，000～10，000kmと

云う．

　以上のように熱帯対流圏の波動はきわめて複雑で，多

くの解析結果にはいくつかの食い違う点があり，現在の

ところすっきり『した結論は得られていないが，暫定的に

は以下のような傾向が認められる．

　比較的高緯度（50㌣100）のマーシャルーカロリン諸島

では，波長が3，000～4，000kmの波が卓越し，そのトラ

フ軸はほとんど傾かない．一方赤道に近いクリスマス島

1974年8月

やカントン島では，波長8，000～10，000kmの波が卓越

し，そのトラフ軸は対流圏下層で大ぎく東へ傾く．前者

はいわゆる偏東風波動，後者をYanai－Maruyama波と

考えることもできるかも知れない．参考としてWallace

　（1971）が両者を比較した表を掲載する．しかしここで

いわゆる偏東風波動と云う言葉を使ったが，それでは

古くからあったRieh1のeasterly　wave，Palmerの

equatrial　waveは果して，異なる性質をもつ型の波なの

か，又は一つの型の波の発達過程や季節や地域の差であ

るのかと云う疑問がのこる．最近Nitta（1972）は，

1956年及び1958年のdataを用い，熱帯擾乱の解析を行

っている．その結果の内，4，5日周期に関する部分の

みを取上げると，・Yanai－Maruyama波以外に，1956年

には波長約5，000km，周期5日，1958年には2，500kmで

6日の波を検出し，前者は発散・スビー波，後者を

Wallace－Chang（1969），Chang6♂α」．（1970）のマーシ

ャル諸島の波とよく似た性質をもつことを指摘してい

る．こうしたことを考えると，偏東風波動と呼ばれる

5，000km以下の波長の波にもいくつかの型があると考

えることも出来よう．

　最近のYanai（1971），Wallace（1971）等の総合報告

では，この“There　are　at　least　two　di飾rent　wave

type”の可否を明確化する必要性が強調されている．

　尚以上は4，5日周期の波のみをとり上げたが，

Wallace　and　Chang（1969），Yanai　and　Murakami

（1970），Nitta（1972）等は10～15日，Madden　and

Julia1（1971）は40～50日の長周期波動の熱帯大気中で

の存在を報告していることを付記しておく．

　1．21nterpical　Convergence　Z・ne（赤道収束帯）

　かなり古くから，主に気候学的な意味でITCZの存

3



374 熱帯対流圏の大規模擾乱

在は知られていた．Palmer（1951）によれば，初期の

ITCZの研究は大体，1）climatological　school，2）

air－mass　schoo1，3）Perturbation　schoo1の3つの流れ

がある．1）ではITCZはかなり長期間の変動しない

固定したものと考えられていた．2）では中緯度の前線

同様，2つのair－massの境界と見なされていた．3）

は平均流中を伝播する波動現象にその興味の中心を置い

ていた．前節で述べたRiehlやPalmerの研究が含ま

れる．しかし全て，ITCZを，北東貿易風と赤道を越え

て吹き込む南西流の集まるところと云った，はなはだ漠

然としたものであった．

　ITCZの存在が明確にされ，その形態や変動の様相が

熱帯気象学の一つの中心的課題となったのは，気象衛星

の送る雲写真によってである．

　衛星写真を見ると通常赤道からやや距ったところに，

東西に走るdoud　bandが存在している．Kom6eld

andHanson（1968）はATS－1のdataに基づき，太

平洋域の1月及び半月平均の雲の合成写真を合成した．

この結果は2つのcloud　band（double　ITCZ）が北半

球と南半球のそれぞれ緯度5。～10。に存在していること

を示している．このdouble　ITCZの様相は，4～5月

頃最も明確になることを報告している．又雲列の巾はき

わめて細く，緯度2。程度である．この雲列の位置は季

節により変動するが，大体120。W以西では擾乱の影響が

強くその平均的な位置がはっきりしないが，以東では，

2月に最も赤道に近ずき，季節が進むにつれ，北上する

様相が観測されている．このcloud　bandは，赤道上を

横ぎることはほとんどなく，緯度5。～10。でその強度を

かえると云われている．又南半球のcloud　bandは，北

半球のそれに比して，あまり明確なものではなく，しば

しば消失’している．しかし衛星写真の研究が進むにつれ

南半球のc1・ud　bandの性質は北半球のものとその性

質がかなり異なっている事実が報告され，現在ではいわ

ゆるdouble　ITCZの存在は疑問視されている．

　このITCZは決して一本のcloud　bondではなく，

特に太平洋西部では，しばしば孤立した雲魂（doud

ciUster）に分離している．東部では比較的安定してい

る．

　Frank（1969）はcloud　bandのやや北側で，いわゆ

る逆V字型のcloud　clusterが西進する事実をのべてい

る．最近の衛星写真の解析からChang（1970），Reed

and　Recher（1971）はITCZを含む地域で組織化され

たcloul　clusterが西進する事実を報告している．また

4

Murakami　and　Ho（1972）は1968年10月から1969年9

月までの一年間にわたる衛星写真のスペクトル解析から

緯度5。～10つに3．3～5．0日，7．1～10．O日，16．7～25．O日

の周期で西進する，波長がそれぞれ4，400km，6，700km，

6，800km程度の波の存在を検出している．Murakami

（1971，1972）はITCZでの降雨量のスペクトル解析か

ら中間規模（約1，000km）の擾乱を検出している。

　こうした衛星写真の解析から見出される擾乱と，前節

で取上げた主として風のスペクトル解析から得られた結

果がどのように対応しているのか，残念ながら現在のと

ころ不明である．又，ITCZ付近の平均的な風系や雲の

様相と，擾乱とがどの様な相互作用をなしているかにつ

いても将来の研究にまたねばならない．

　2．偏束風波動に関する理論的研究

　1．1で述べた偏東風波動はどのようなメカニズムで，

発達し維持されているのであろうか？

　発達のメカニズムに関するこれまでの理論的な研究に

は，3つの立場がある．

　その第一は，擾乱の運動エネルギー源を，平均場の運

動エネルギーに求める順圧不安定の立場に立つものであ

る．

　第二は，擾乱のニネルギー源を積雲対流による熱放出

の結果作られる擾乱の有効位置エネルギーとする

Thermal　Forcing仮説である．

　第三は，中緯度の擾乱のエネルギーの熱帯への伝播と・

するLateral　Forcing仮説である．

　この章では，このような様々な立場からの偏東風波動’

に関する研究の概略を述べることとする．

　2．1順圧不安定仮説

　この仮説は上記の3つの仮説のうち，最も古くから考

えられていたものである．すでにPalmer（1951）はこ

の仮説の可能性を指摘している．

　Rieh1（1954），Yanai（1961，1968）等の偏東風波動

に関する数多くの解析が，中心部での温度が低い，いわ

ゆるcold－c・re型の擾乱である事を示している．叉この

冷域は一般に天気が悪く上昇流の存在を暗示している．

一方赤道から幾分距ったいわゆるITC－z・neには強い

平均流のシアーが存在している．こうした事実に基づ

き，擾乱の運動エネルギーは平均流の運動エネルギーか

ら変換されたもの，すなわち順圧不安定波であると云う

可能性が考えられたのである．最近においてもWallace

and　Chang（1969）は擾乱のトラフ軸の南北方向の傾き

は，一般流の水平シアーの傾きと反対方向で，一般流か

、天気”21．8．
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Easterely　Jet中での順圧不安定波の垂直構造（左：Jet軸上，右：Jet軸の北側でのもの）

（Yamasaki　and　Wada（1972）による）

π

ら擾乱への運動エネルギーの変換が起こっていると云う

事実を報告している．

　かつてChamey（1963）は凝結熱の効果が存在しな

い時には熱帯の大規模運動は，中緯度のそれより水平的

（非発散）で上下のcouplingが弱いことを，スケール

アナリシスで示したことがある．こうしたところから順

圧不安定説に基づく研究は，まず非発散の水平次2元モ

デルを用いて行われた．こうした一連の研究として

Nitta－Yanai（1969），LipPs（1970），Yamasaki　and’

Wada（1972）が挙げられる．

　これ等の研究の結果，最も生長率の大きな波長は，平

均流の水平シアーの強度により変化するが，実際の熱帯

大気中で観測されるようなシアーのもとでは，2，000～

6，000km程度で，前章で述べた解析結果とよく一致し

ている．Nitta－Yanai（1969），LipPs（1970）は平均場

として，Yanai（1961）が実測風から計算したプロフィ

ルを用いているが，発達波のトラフ軸は南西から北東に

傾き観測事実と一致している．Yamasaki　alld　Wada

（1971a）は東西帯状流中の順圧不安定波の正渦度の最大

の位置を議論している．これは後に述べる発散モデルに

発展させた場合に上昇域を決定する上で大ぎな役割を果

す．

　以上は水平2次元モデルを用いたものであるが，最近

こうした順圧不安定波が地表摩擦や，平均流の垂直シア

ーにより，どのような影響を受けるかを議論するため，

発散モデルヘの発展が行われている．

Williams6渉α1・（1971）は地表摩擦の効果を議論して

1974年8月

いる．Yamasaki－Wada（1972b）1ま地表摩擦と実際によ

く観測されるような平均流の垂直シアーの存在する場合

の，順圧不安定波の垂直構造を準地衝風モデルを用いて

議論した．又Wada（投稿予定）は，同様な条件のも

とでの順圧不安定波の詳細な3次元的構造をprimitive

mode1を用いて議論している．これらの結果によると，

順圧不安定波の構造は，その振巾が最も大きくなるのは

対流圏中層であり，冷域はトラフの東側に存在する．し

たがってトラフは上方に向って東に傾く．又上昇流が最

も強くなるのは，対流圏下層ではトラフの東側で，冷た

い空気が上昇する関接循環系である．水平的には，トラ

フ軸は平均流のシアーの方向と逆となる（第5図参照）．

こうした結果はかなり観測事実と一致している．

　近年気象衛星写真の解析が盛んになるにつれ，前章で

取上げたFrank（1969，1970）は西進する逆V型のcloud

clusterは夏季にはeasterly　jetの存在するアフリカ大

陸までさかのぼることが出来ることを報告している．又

次章に述べるBates（1970，1971）のITCZの発達を

議論した研究においても，ITCZ付近の擾乱は発達の初

期にはそのエネルギーを平均流の運動エネルギーから得

ているが，発達するにつれ，積雲対流の熱放出により作

られた有効位置エネルギーから変換されると云う結果を

提出している．

　これらのことを考えると，この順圧不安定は，少なく

とも，対流活動がそれほど強くない擾乱の初期の段階で

はその発達にかなり重要な役割を果しているのではない

かと思われる．
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第2表

　　　　　　　　熱帯対流圏の大規模擾乱

モード（ES），モード（E），モード（HB）の発達状態およびその構造

（Yamasaki（1970）による）

baroclinic　unstable
wave　greatly　mod－
ified　by　heat

ES
Iowcst　meridional

mode
が
＝
琴

oレ
bO

』

o一
信

o

℃
口

o
u
o
ρ
oj
』
コ

望
ε

heat　release

in　the　upPer（and

lower）　triposphere

higher　latitudes　of
　the　tropics

ガ2＝O　type　unstable　Rossby　wave

E

”∫＝＝1　type　unstablc

Rossby　wave

1 HBunstable（㈱　・）lunstable（　軌π一・】unstable（　1・　1）

in　the　upper　and　Iower　troposphere
in　the　uppcr

　　troposphcrc

10werlatitudesofthet重opics

indispensable

vertical5hear　of
the　easterlies

strong　vertical　shear

particulary　at　higher

latitudes　of　the

tropics

moderate　intensities　of
　　vertical　shear

vertical　shear　acts

　to　suppress
　the　growth

surfa㏄friction
indispensable　for

　weaker
　vertical　shear

indispensable
indispcnsable　for
　wcak　hcating

preβerred　scale

2000－4000km 2000－6000㎞ 1 2000－5000㎞
13…一・・…

km

Itincreaseswithincreasingverticalshearoftheeasterlies

It　lncreases　wlth

heat　release　in　the

upPer　troposphere
and　with　vertical

shear

period（days） 3～5　for　lf＝＝10

phase　velocity WithSteeringcUrrent

　　o　で　　ヨ
　E言も
．
輩

3慧

讐ε
も

5 t

ツ

π

ω

φ

　　15～25

tWO　CXtrema，nOt
near　the　equator

　　15～25

　　15～25

5－a5asイー2一・・17一或5asイー2一・・
6～12

without　steering　current

at　the　equator

　15～20

5～10

15～20

15～20

at　the　equator

　　8～12

　15～20

　　10

at　the　equator

　　8～15

　10～15

upward　motion　is
located　to　the　east　of

trough

by　the　effect　of　vertical　shear（∂Uノ∂ρ＜0） by　theβ．effect

10cationofmaximum’
upward　motion　relative

tolowpressurecenter
to　the　east to　the　south to　the　east？

co！d　region　in　the

Iower　troposphere
around　trough　only
at　very　low　aititudcs

to　the　east　of　the　trough
　　only　at　low　al砒udes

1
eastward　tilt　with

heigh亀of　the　trough
only　in　the　lower　and　middle　troposphere

to　thc　west　of

　the　ridge

largetiltthroughout
the　troposphere

　2．2　Thermal　Forcing仮説（第2種条件付不安定

　　　CISK）

　古くから多くの観測事実は，低緯度の大規模擾乱は組

織化された積雲対流群を伴っている事実を報告してい

る．又衛星写真の解析でも，こうした傾向が認められる

（F噸ta8砲1・，1968）．こうした事実を考えると，積雲

対流が偏東風波動の発達や維持に重要な役割を果してい

る可能性が大いに考えられる．

　理論的立場から，偏東風波動を積雲対流の熱放出によ

り不安定化する波動現象（いわゆるCISK）として説明

　6

しようとした研究の最初のものとしてYamasaki（1969〉

が挙げられる．Yamasaki（1969）はOoyama（1964，

1969）により台風モデルで用いられたと同様のパラメタ

リゼーションにより積雲対流の効果を取り入れ，条件付

不安定大気中で不安定化する波動の特性を調べている．

即ち積雲対流による熱放出Qは，摩擦層上端の上昇流

ω＊に比例すると仮定している．

　　　　　　　　9ニーCpπSη（P）ω＊

ここでη（P）は熱放出の強さを決定する無次元パラメ

　　　　　　　　　　　　　　　　　　、天気”21．8．



熱帯対流圏の大規模擾乱

ター，πはエクスナー画数，Sは大気の静的安定度，

Cpは定圧比熱である．彼は積雲対流の熱放出以外に東

風帯状流の垂直シアー及びβ一効果を考慮することによ

って，台風モード以外に3つの不安定波（モードES，

モードE，モードHB）が存在することを，準地衝風

2次元モデルを用いて示した．Ooyama（1969）も同様

な研究を行っている．更にYamasaki（1971b）は3次元

プリミティブモデルヘ発展させ，それぞれのモードの特

性及び次3元的構造を議論している．彼の結果のうち，

対流圏の波動に関する部分の概略を第2表に示す．別は

は波の垂直モードで，πは南北モードである．ESは熱

放出により変形された傾圧不安定波，E及びHBは，

それぞれ非発散及び発散ロスビー波が熱放出及び垂直シ

アーで不安定化’した波である．いずれも波長2，000～

6，000km程度であるが，モードESがsteering　leve1

をもつ西進波であるのに反し，モードE及びHBは

一般流より速く西進する．又，モードES，Eは両者共

その発達には，地表摩擦，熱放出及び垂直シアーが必要

である．前者はシアーが強い程発達しやすいのに反し，

後者はある程度のシアーで最も発達しやすく，それ以上

強くなるとかえって発達がおさえられる．構造を見ると

いずれのモードの上昇域も低気圧の東側に存在するが，

モードEではその最大が中心の南側のcritical　latitude

（次章参照）に存在する．又モードESではその振巾の

最大となるのが緯度15～25。であるのに反し，モードE

及びHBでは赤道付近である．彼はモードESをRieh1

のeasterly　wave，モードE及びn＝1のモードHB

をPalmer，Chang6印1・の赤道付近の波に対応させて

いる．

　Hayashi（1970，1971a，b）は，Yamasaki（1969）

で示されたHBモードの内で郷二1，n＝O（混合ロス

ビー重力波）の特性を3次元プリミティブモデルを用い

て議論し，熱帯成層圏のYanai－Mamyama波ときわめ

てよく似た性質をもっていることを示している．

　Murakami（1972）は，同様な議論をバランスモデル

を用いて行っている．

　上に述べた不安定論以外に，偏東風波動を熱放出によ

る強制波動として説明しようとする試みもなされてい

る．Holton（1971），Murakami（1972）等は南太平洋上

でよく観測される西進するcloud　clusterに対応するよ

うな，東西方向に移動する熱分布を与え，これに共鳴し

て生ずる擾乱の性質を議論している．

　Holton（1971）は波長約4，000kmの5日周期の波を

1974年8月

577

議論している．興味深い点は，その擾乱の構造が，一般

流の垂直シアーにより著しく変化する点である．特に下

部対流圏でwesterly　shearの場合，降雨は地表のトラ

フの東側で起こり，easterly　shearでは西で起こる．

　Murakami（1972）は，Holtonよりややスケールの

大ぎな波長7，000kmで20日周期の西進波を議論してい

る．

　’しかしこうした強制波動としての取扱いでは，波の波

長や位相速度をあらかじめ与えねばならない．したがっ

て，最も発達しやすい波の波長や位相速度を決定するこ

とは出来ない．

　一方Manabe－Smagorinsky（1967），Manabe6印1．

（1974）等の大循環モデルにおいても，熱帯擾乱のエネ

ルギー源は，積雲対流の熱放出により作られる有効位置

エネルギーである．最近Hayashi（1974）は，GFDL

大循環モデルに現われる熱帯擾乱の詳細なスペクトル解

析を行っている．彼は4つの型の擾乱（混合ロスビー重

力波，ケルビン波，赤道ロスビー波，easterly　wave）の

存在を確認し，そのいずれもについても，潜熱による有

効位置エネルギーがそのエネルギr源であることを明確

にしている．

　こうしたことを考えると，偏東風波動の発達のメカニ

ズムとして，本節で述べたThemal　Forceng仮説が最

も重要であると云えそうである．

　この立場からの研究で将来に残された最も重要な問題

は，積雲対流のパラメタリゼーションの間題であろう．

この問題に関しては，§4で再び取上げることとする．

　2．3Lateral　Forcing仮説

　Chamey（1963）のスケールアナリシスで示された，

もし積雲対流の効果を考慮しない時には，熱帯大気の運

動は中緯度より水平的であると云うことを考えると，

2ユ節で述べた順圧不安定仮説以外にもう一つの可能性

が考えられる．熱帯擾乱のエネルギー源を，中緯度の擾

乱のエネルギー伝播にもとめる考え方である．

　Mak（1969）はこの考え方にもとづき，2層の・dry

mode1を用い，緯度土30。に，実測値から求めたSto－

chastic　Forcingを与え，熱帯にどのような波動が誘起さ

れるかを調べた．彼の結果によれば，5日周期で約

10，000kmの波が生ずることが判る．熱帯におけるこの

ような波動擾乱は，境界での気圧による仕事から，その

運動エネルギーを得，それは一部は摩擦により消失し，

一部は一般流の運動エネルギーに，また一部は擾乱の

有効位置エネルギーに変換されて行く．彼はこの波を

7
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Yanai－Maruyamaに対応させている．

　Chaney（1969）はWKB法を用い，中緯度擾乱の熱

帯への伝播を定性的に議論している．彼の結果によれ

ば，東進する擾乱は東風域へは伝播出来ないこととな

る．

　Bennett　and　Young（1971）をま擾乱の伝播に及ぼす熱

帯の一般場の水平シアーの効果を調べている．その結果

を要約すると，通常中緯度で観測されるような東進波

は，熱帯へ伝播出来ない．又波の位相速度が一般流の速

度とある緯度で等しくなるような波は，その緯度すなわ

ちsteering　latitude（原論文ではcritical　latitudeとな

っている．次章で述べるcritical　latitudeと混乱せぬた

めに，仮りにこう呼ぶ）で波のエネルギーが吸収され

る．一一般流より速く西進する波のみが熱帯へ伝播出来る

と云うことになる．

　更に，Murakami（1973）は従来の研究が2層モデル

を用いていた点を改め，多層（10層）プリミティブモデ

ルにより，種々の垂直スケールをもつ擾乱を与え，初期

値間題としこれに共鳴して生ずる波動を調べている．初

期擾乱を中緯度の境界上に与えた場合，大きな垂直スケ

ールをもつものは赤道付近まで浸透するが，小さなもの

は赤道地域には影響を及ぼさない．又水平シアーの効果

も議論している．

　最近Murakami（1974）は非線型モデルにより，

steerin91atitude（原論文ではcritical　latitude）での波

のエネルギーの吸収を議論している．その結果，彼は非

線型効果により，波はこの緯度で完全に吸収されず，多

量のエネルギーが低緯度へ伝播出来ることを指摘してい

る．

　以上に述べた3つの可能性の内，どれが最も重要であ

るかと云う疑間に答える最も直接的な手段は，熱帯擾乱

のエネルギーサイクルを解析することであろう．しかし

現在の観測網を考えると，これはきわめてむつかしいと

云わざるを得ない．

　3．ITCZに関する理論的研究

　Manabe，Smagorinsky　and　Stricker（1965），Manabe

and　Smagorinsky（1967），Manabe，Holloway　and

Stone（1970）等，一連の積雲対流の効果をconvective

a両ustmentを用いてとり入れた大気大循環のmoist

mode1に於いて，低緯度に強いhadley　cellが実現され

ている．そのupward　branchは現実大気中のITCZ

にかなりよく似た様相を示している．また，最近の

Manabe6∫α1・（1974）では太陽放射や海面温度の季節

8

変化が取り入れられているが，このモデルにおいては，

熱帯のrain　beltの位置の季節変化が実現されている．

同時に大陸上と海洋上でのrain　beltの相異も議論され

ている．

　特にITCZに注目し，その発達機構を力学的に論じ

たものとしてChamey（1964）がある．Chameyは

ITCZを，熱帯の波動擾乱と同じように，第2種の条件

付不安定（CISK）により発達する1ine－symmetricな擾

乱と考えた．彼は積雲対流による熱放出を台風モデルで

用いたものと同様に，境界層での地衝風渦度に比例（エ

クマンパンピング）させて与えた．通常成層安定度は高

緯度程安定である．又，エクマンパソピングの効果は高

緯度ほど大きい．この相反する効果のかね合いで，緯度

10。前後に200～300m巾の上昇域をもつ擾乱が発生する

ことを示した．又，彼はこれが熱帯のhadley　cellを

維持する上で重要なエネルギー源であることを指摘して

いる．

　更にBates（1970）は，このchameyの考え方を基

礎として数値実験を試みている．彼は3次元パランスモ

デルにより，熱帯大気中でしばしば観測されるようなス

ヶ一ル（2，000km前後）の擾乱と平均的な帯状流の場

が相互作用を及ぼしつつ，赤道からある程度距ったとこ

ろに強い帯状流の水平シアーを伴う上昇域が形成されて

いく様子を実現させている．また，その上昇域中を約

2，000kmの波長をもつ擾乱が約5～10m／secで西進す

ると云う結果を得ている．この伝播性の擾乱はその発達

の初期には平均流の水平シアーによる順圧不安定により

発達するが，発達するにつれ積雲対流の熱放出の結果生

ずる有効位置エネルギーがそのエネルギー源となり，逆

に一般流の運動を維持する傾向があることを指摘してい

る．

　以上の研究は熱の効果をエクマンパンピングに比例さ

せている．すなわち暗に熱帯に於けるエクマン層の存在

を仮定したものである．しかしこの仮定はどの程度妥当

なものであろうか？　例えば，Estoque（1971）はクリ

スマス島（2。N）では，Ekman　layerは存在しないと報

告している．又，Janota（1971）は，マーシャル諸島

及びBOMEXで得られたラインアイランドのdataを解

析しITCZの北側と南側では境界層の構造が著しく異

なることを指摘している．熱帯のplanetaly　boundary

layerに関する詳細な取扱いが必要となって来た．

　低緯度の境界層の性質について，Holton6砲1・（1971），

Yamasaki（1971a），Hayashi（1971c）等により，・一っ

、天気”21．8．
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の重要な問題が提起された．いわゆるcritical　latitude

の問題である．彼等は断熱プリミティブモデルを用いコ

リオリパラメターが波の振動数ωと等しくなる緯度で，

（∫ニ±ω）運動方程式の解は特異点をもち，この緯度

で，摩擦収束が極大となる性質を明らかにした．これら

の結果によれば，4，5日の振動数をもつ波に関しては，

critical　latitudeは6～7。に位置し，ここでぎわめて強

い，摩擦収束による上昇流が存在することがわかる．

　Chang（1973）は，多層プリミティブモデルにより低

緯度境界層の数値実験を行っている．彼は境界層の上端

では風は地衝風的で，熱効果は境界層内での空気の収束

に比例していると云う条位を上端における非定常な境界

条件として用いることにより不完全ながら，積雲対流の

効果を取入れている．この結果，非対称擾乱（気圧が赤

道に関して非対称）が存在すれば，critical　latitudeか

ら1。～3。北側に，強い帯状の上昇流の集中した領域が

現れることを示し，このcritical　latitudeがITCZの

発達維持に重要な役割を果している可能性を指摘してい

る．

　4．最近のparameterizatbnの研究
　2．2で述べた結果を見ると積雲対流による熱放出の効

果が熱帯擾乱の性質や発生発達のメカニズムを説明する

上できわめて重要なことは明らかであろう．しかしそこ

で取上げた研究で問題となるのはその積雲対流のpara－

meterizationの妥当性である．例えばYamasaki（1969，

1971）の結果を見れば熱放出の強さの垂直分布を表す

parameterη（カ）をどのように与えるかで発達する擾乱

の性質は大きく変る．しかし現在のところこのη（カ）や

Holton（1971），Murakami（1972）等の用いた熱分布

等がどの程度現実の大気中に存在する積雲対流の効果を

近似しているのかほとんどわかっていない．このpara－

meterizationの問題は，今後の熱帯擾乱の研究で最も重

要な課題であろう．近頃，より現実的なParameterization

を目的とする研究がArakawa（1969），Ooyama（1971），

Arakawa　and　Schbert（1973），又積雲対流の統計的性

質を実際のdataから解析しようとする研究がYanai

6麹1・（1973），Nitta（1973）等により行なわれている．

　以下にArakawa（1969），Ooyama（1g71），Arakawa

and　Schbert（1973）等が提案しているparameterizati・n

の方法について，その概略を述べたい．

　彼等はまず自由大気中に一つの水平面を考え，この中

での積雲対流の統計的定常性を仮定している．この水平

面の広さはいくつかの積雲対流群を含むには十分である

379

が，大規模場を考える時には1grid　pointとして扱い

うる程度のものである．この水平面を通り扱けるmass

Huxρ房は，雲中でのそれ（ハ4・）と雲の周囲（environ－

ment）のそれ（！14E）の和として表される．以下，雲中

の量にはsu伍x6，environmentの量にはEをつけるこ

ととする．

ρ面＝M・＋！晦 （4．1）

この水平面で積雲対流の占める面積比σはσ＜1で，

environmentでの熱SE＊，混合比％，水平風速％等

はいずれも一様で，その面積全体についての平均値（以
　　　　　　　　　　　ハ　　　　　ラ
下大規模場の量と呼ぶ）S，g，’Vにそれぞれ等しいと

仮定する．この仮定から大規模場の熱，混合比，水平風

速等の時問変化はそれぞれ次式で表される．

　∂び　　　　一　　　　　∂S
ρ∂ズ∂（s・一5）一五ε一輪π

ρ1V・VS＋θR＋S8

ρ霧一P（の一互）＋ε一喋

（4．2）

一ρ1V・Vず＋Sα

　∂y　　　　　一　　　　∂y
ρ万＝P（乳一y）一輪∂z

（4．3）

1974年8月

一ρ▽・V’V一ρ緯×ρvp－F（4・4）＊＊

ここでZ）は雲から周囲にdetrainされるmassを表

す．（4．2），（4．3），（4．4）の右辺第一項はdetrainされ

るmassによりenvironmentに放出される熱，水蒸気，

運動量の効果を表す．（4．2），（4．3）の第2項は雲から

detrainされた雲水のenvironmentでの蒸発に伴う冷却
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　∂否
と湿潤化を表す．又，第3項については一般に一∂源一＞O

（静的安定）で霧＜・であるから，もしenvir・nment

で下降流ならば断熱昇温と乾燥化が起こる．上昇流なら

ば断熱冷却と湿潤化で起こる．（4．4）の第2項はen－

vironmentの垂直流による運動量の移流である．θRは太

陽軸射，Ss，Sgはそれぞれ海面からの熱，水蒸気の供

＊Sニ6pT＋gz，　SyニOpT＊＋92－6pTl　T＊は仮温

　度，1は雲水量の混合比，Sはstatic　energy，Sy

　はvirtual　static　energyと呼ばれている．

＊＊式の導入は主にArakawaandSchbert（1973）に

　よるものを用いた．

9



580

給，Fは摩擦，他は通常の意味である．

　この式で注意しなければならないのは

砺∂3，〃左∂琢

　　∂z　　　∂z

熱帯対流圏の大規模擾乱

の意味である．上述のように，崎はρ房一几∫6に等し

いから，雲中で上昇流が強ければ，environmentでのそ

の補償下降流も強くなる．積雲対流による大規模場の昇

温とは，雲中の潜熱が直接enVirOnmentをあたためるの

ではなく，まず潜熱は雲中の上昇流を強め，それにより

補償下降流が強まる結果生ずる断熱昇温の結果であると

云う点である．この補償下降流による昇温を積雲対流の

もつ大規模場の加熱作用の最も主要なものと考えると，

従来のCISKモデルで用いられたη（カ）はその高度で

のcloud　mass　flux〃i。とcloud　baseでのそれM8と

の比η（ヵ）＝1協／ハ4Bと表せる．

　（4．2）～（4．4）を用い実際に大規模場の変化を予想す

るためには，大規模場の量以外に雲中の量（S・，卯，聾）

及び∂，ノ幡を知らねばならない．このためには雲のモ

デルを導入しなければならない．

　Ooyama（1971）は雲のelementとして一次元の

bubbleモデルを考えている．彼はいろいろの半径の

bubbleを考えることで，いろいろな型の雲の共存を考

ている．bubbleはcloudbaseから出発し，environment

の空気をentrainしながら浮力を失う高度まで上昇す

る．この到達高度でbubbleのもっている熱，水蒸気，

雲水等は大規模場へ与えられる．これをTerminal

detrainmentと呼ぶ．bubbleのentrainment　rateをそ

の半径に逆比例すると仮定すると，cloud　baseでの半

径が大きいもの程高くまで到達出来ることになる．

”lc（z），Z）（2）等は高度zでのこうしたbubbleによ

るmassHux及びそこでterminaldatrainmentする

bubbleから出るmassの総和である．したがって
〃lo（z），Z）（z）はcloud　baseでのbubbleのsize　dis－

tributionがきまれば決定出来る．又S・，9cも，cloud

baseでの価を適当に決めれば，各半径のbubbleにつ

いてのその高度分布が容易に決定出来る．問題はcloud

baseでのbubbleのsize　distribution（単位時間中に．単

位面積に発生するbubbleの個数を半径の関数として表

したもの）をどうとればよいのか，と云うことである．

これはきわめてむつかしい問題である．Ooyama（1971）

はsize　distribution函数（原論文ではdispacher　fじn－

ction）をある函数形で表現している．しかしこの函数

形をどうとるかと云うことは将来の問題として残され

10

た．この意味で彼のparameterizationはcloseしてい

ない．Rosentha1（1973）はこのOoyamaの方法を台

風モデルに取入れている．

　最近Arakawa　and　Schbert（1973）はこのcloud　base

（彼等はmixedlayerのtop（zB）をcloudbaseと仮

定している）でのmassHux”ヒ（ZB）（以下几籍とする）

まで大規模場の変化と関係づけて決定すると云う画期的

なparameterizati・nを提案している．まず彼はcloud

elementとしてcumulus　towerを考えている．雲の種

類を分類するのにentrainment　rate（え）を用いている．

すべての雲はmixed　laya　topにそのoriginをもつ

が，えが小さい程高くまで到達し得る．したがって

terminal　detrainmentを起こす高度の異なる，いいかえ

れば背の高さの異なるいくつかの雲を考えた．いまλと

λ＋繊の間にある雲によるmass　Huxを窺（z，2）識と

すると砿（Z），P（2）は次のようになる．

砿（2）一∫ID＠）臨λ）磁

P（z）一一線，えD（z））4あ（z）

　　　　　　　　　　4z

（4．5）

（4．6）

ここであ（～）は高度Zo以上に到達しうる雲のλの最

大値である．ここでentrainment　rateえを高度によら

ないと仮定すると，以下の式で7吻（え）がわかれば

畷～，λ）したがって”1。（Z），Z）（Z）は決定できる．

7n（z，え）ニn2（ZB，え）η（z，え）二砂2B（え）η（7，え）

η（2，λ）＝6入（z曙B）　　ZBくzく2D（え）（4．7）

　　　＝O　　　　　　之＞之o（え）

ここでzo（え）はentrainment　rateえの雲の到達する高

度（terminal　detrainmentの起こる高度）である．この

7n飯え）をどのように大規模場の量と関係づけるかがこ

の研究の最も重要な目的である．Arakawa　and　Schbert

は物（λ）を決定するのに次のような仮定を用いた．ま

ずcloud　work　function・4（え）という量を次式のように

定義する．

ハ（λ）一∫二1（入）議ση⑳（亀＠λ）

　　一蕊（2））4z　　　　　　　（4．8）

ここでSr。（z，え）はentrainment　rateえをもつ雲の中

でのmoist　static　energy＊（fbot　note参照）で，その垂

直分布はZBでの温度や混合比を適当に決めれば，大規

模場の3，吻等から各λごとに容易に決定出来る量であ

、天気”21．8．
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る．この且（λ）という量は、clGudbaseからcloudtoP

（勧（λ））までの全層についての浮力（荷重η（Z，λ）をか

けた）の積分値である．λと云う雲が出来るための必要

条件は且（λ）＞0となることである．したがって且（λ）

はmoist　convective　instabilityの一般化されたcriterion

と考えることが出来よう．／1（λ）は大規模場の運動によ

り叉雲の効果により時問変化する．前者は一般に・4（λ）

を増加させる効果（不安定化作用）である．又，後者は

一般に・4（λ）を減少させる効果（安定化作用）である．

大規模場の運動による不安定化作用のうち最も重要なも

のは，自由大気中での大規模場の上昇流によるenviron－

mentでの冷却化と，mixed　layer　toPでの大規模場の

上昇流によるmixed　layerの厚さの増加による且（λ）

の増加である．又雲の効果としては，（1）異なる種類

の雲（λ！）の補償下降流によるenvitomentでの昇温に

伴う・4（λ）の減少（安定化作用），（2）自分よりも背

の低い雲（λ1＞λ）からdetrainされた雲水のenviron－

mentでの蒸発から生ずる冷却化と湿潤化による且（λ）

の増大（不安定化作用）と，　（3）あらゆる種類の雲の

補償下降流により，mixed　layer　topがおし下げられ，

mixed　layerが浅くなることによる且（λ）の減少である

（安定化作用）．ここで雲同志の相互作用は，異なる

ent「ainment　rate（えノ）をもつ雲は，大規模場を通してZ

の雲に影響を与えるという形で取入れられている．

Ooyama（1971）ではbubble同志の相互作用は全く無

視されているが，Arakawa　and　Schbert（1973）では間

接的に考慮されているといえよう．

　こうした安定化作用と不安定化作用の両者により，あ

らゆるλについての且（λ）の時間変化はcancelする

と仮定する．

4且

＿＝0認
（4．9）

この仮定（quasi－equilibrium　assumption）を満足するよ

うに雲は出来ているとして物（λ）を決定している．

　このequilibriumassumptionは大規模場の運動のtime

scaleが雲のadjustment　timescaleより十分に大きい

ことを前提としている．この方法による物（λ）の決定

は，数学的には積分方程式を解くことに帰着しかなり複

雑なものであるが，このparameterizationを熱帯擾乱

に適用することはきわめて興味深いと思われる．

　Yanai6∫α1．（1973）はcloudmodelとして上記の

Arakawa　and　Schbertと同じものを用い，マーシャル

諸島での実測値から（4．2），（4．3）の

1974年8月

及び

q（一霧＋vsy＋響）・

α（一五票＋頭＋響）
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を決め，このarea（約62×104km2）での雲の統計的性

質を論じている．その結果によると大規模場の収束によ

る上昇流にρφ比し，cloud　mass　Hux（！鴎（z）は大ぎ

く，『したがって積雲対流のenvironmentには補償下降流

が存在する．大規模の昇温の最も大きな要因はこの補償

流による断熱昇温である．又積雲からdetrainする雲

水の蒸発による冷却も特に下層では重要である．補償下

降流により生ずる乾燥化に抗する最も大きな要素は，雲

（特に背の低い雲から）からdetrainされる水蒸気及び

雲水である．

　先に述べたArakawaのquasi－equiliburium　assum－

Ptionの妥当性や更に現実的なparameterizationを目

指すには，こうした解析の積み重ねが是非とも必要とな

るであろう．

　本章で取上げた一連の研究から，parameterizationに

関しての新しい時代がおとずれた感がふかい．これは熱

帯気象学のみならず気象学全体にとって重要な関心事で

あろう．

　あとがき

　対流圏の熱帯擾乱は現象的に見て不明確な部分が多

い．この現象を明確にするため各方面からなされている

研究の，比較的最近の動向をお伝えする事を目的とし

た．不十分な部分や不明確な個所は筆者の不勉強を深く

お詫びする．
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　地球の物理一現代の地球観一

日本物理学会編，1974，丸善，348PP．￥3，000

　今から十数年前，私が学部学生であった頃の地球物理

学科では，坪井・日高・本多・正野・永田各教授といっ

た鐸々たる碩学の講義が並び，文字どうり地球物理学を

学ぶという雰囲気に満ちみちていた．然るにその後は地

球物理学各分野の急速な進歩に伴う領域の細分化・専門

化が著しく，学部や大学院のカリキュラムも変貌し，同

じ地球物理学教室内のスタッフ同志の間でさえ，隣りは

何をする人ぞといった傾向が見られるようになってしま

った．他分野からの情報は僅かに限られた個人的な会話

とか，通俗科学雑誌，時には新聞・テレビといった貧弱

な伝達手段のみによってかろうじて得られる程度であ

る．気象学という狭い枠の中でさえ，学会発表の場に見

られるように，テーマの枝わかればかりが目立ち，とも

すれば木を見て森を見ずの専門バカを作る風潮がなくも

ない．

　しかしながら，気象学を含めて地球物理学とは，結局

のところ地球というひとつの惑星のさまざまな側面を物

理学の立場からながめてゆくことであり，どの部分を調

べるにせよそこには常に共通の見方が存在していること

を忘れてはなるまい．その意味で，ここに紹介するのは

地球物理学とは何であるかをもう一度想い起こさせてく

れる良書と言えよう．

14

　本書は1972年7月に日本物理学会の主催で“現代の地

球観”の名のもとに行われた講習会の内容を基礎にし

て，各専門領域の第一線の研究者が最近の地球科学の発

展ぶりを他分野の人々に理解出来るよう考慮してまとめ

たものである．第1章，坪井忠二先生の“地球序説”は
　　　　　　　　　　　　　　　　　ほうダもつ
当時の東大地球物理学教室の雰囲気を彷彿とさせる好エ

ソセイで，以下の各章は，2．宇宙・月・地球，3．大

気と水圏，4．地球の内部，5．地球の磁気，6．実験

室内の地球，7．海洋底の物理，8．弧状列島，9．プ

レートテクトニクスと火山観，10．新しい地震観，11．

地震の予知，と続く．最新の話題を多く集めているにも

拘らず，それらがいずれも先鋭的な専門化に走らず，む

しろ地球科学としての共通の問題意識を明確に打ち出し

総合化の方向を目ざしている点は注目に値しよう．我々

に最も馴染みのあるはずの第3章“大気と水圏”につい

てみても，従来の常識的な気象学の教科書には殆ど見ら

れない“惑星としての地球”の見地から書かれた，熱機

関としての大循環論，相変化に着目した物理気象，大気

組成と生物の進化等々，執筆者駒林誠氏ならではのユニ

ークな話題が知的好奇心を大いにゆさぶる．

　このような高度の啓蒙書が物理学会によって企画出版

されたことについては，改めてそのキャパシティーの大

きさに感心するとともに，翻ってこれまでの地球物理学

関係者相互間の交流不足を反省せねばなるまい．

　巻末の文献リストや地球物理定数表の付録等に教科書

としての配慮も行き届いており，学部・大学院の学生に

はもちろんのこと，講義を聴くことから遠ざかっている

世代の方々にもひろくおすすめする．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（廣田　勇）

、天気”21．8．
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