
〔論文〕 107：109：405（熱収支）

太平洋熱帯海域における大気境界層の熱収支＊

萩野谷　成　徳＊＊・藤　谷　徳之助＊＊＊

　要　旨

　中部太平洋赤道海域において一般海上気象観測および高層気象観測を実施した．得られた結果は以下の通

りである．

（1）バルク法によって求めた観測海域の平均顕熱は約10W・m－2，潜熱は約138W・m－2，ボーエン比は0．075

　　となった．またボーエン比は偏東貿易風帯と熱帯収束帯でも変化し，それぞれ0．062，0．076となった．

　　また，擾乱の有無によっても変化することが明かとなった．

（2）海面における熱収支は，偏東貿易風帯では海面下に熱が供給されるが，熱帯収束帯では正味放射フラッ

　　クスと顕熱・潜熱フラックスがパランスしている．

（3）大気混合層高度の変化は擾乱の通過と高い相関がある．擾乱があると混合層は解消される．擾乱がない

　　ときは混合層が形成され，その高度はほぼ一定高度（約700～800m）に保たれている．

（4）擾乱のないときに混合層高度が一定に保たれているのはシノプティックケールの沈降を考えると説明で

　　き，沈降量の大きさは750mの高度でO．0030～0．0036m・s－1となった．また混合層内の温位が時間的

　　に一定に保たれているのは気柱の正味放射による冷却を考慮すると説明でき，放射による冷却率は1・0

　　～1．3K・day－1となった．

（5）停船時に観測した擾乱のないとぎの混合層の発達は簡単な発達モデルで説明できる．

　1．はじめに

　海洋は大気大循環や気候変動に対して，その主要な熱

源として重要な役割を担っている．特に太平洋熱帯海域

はENSO現象に代表されるように，大気大循環と密接

に関係している．このような地球規模現象の機構を解明

するためには，海面における熱収支を正確に評価する必

要がある．しかしながら，海上特に熱帯海域における観

測データが非常に不足していることから，これまで行わ

れてきている海面熱収支の研究は，おもに長期問の気候

データを用いている（例えばWeare6置α1．，1981；Reed，

1985）．このような気候学的な資料を使用している場合，

　＊Heat　balance　of　the　atmospheric　boundary

　　layer　in　the　tropical　PaciGc　Ocean．

＊＊Shigenori　Haginoya，気象研究所物理気象研究

　　部．

＊＊＊Tokunosuke　F可itani，気象研究所応用気象研究

　　部．
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熱帯域の平均的な海面熱収支の様相を把握することはで

きるが，エル・二一ニョなどが起こっている状況におけ

る海面熱収支の様相を詳細に把握することはできない．

このような研究を行うためには，熱帯海域において詳細

な現地観測を行う必要があるが，観測の困難さなどから

これまではあまり本格的に実施されていなかった．わず

かにエル・二一ニョ現象に関連して緊急的に実施され

た，観測船による中部熱帯太平洋海域での観測があり，

このとき得られた資料を解析した結果が報告されている

のみである（Kutuwada，1989）．

　このような熱帯海域の重要性に注目して，国際共同研

究としてTOGA（Tropical　Ocean＆Global　Atmos－

phere　programme）が計画・実施されている（住，1986）．

このTOGAに関連して，太平洋熱帯海域において観測

船を用いた観測計画が立案・実施されており，われわれ

も気象関係の観測を実施している．

　この論文においては，この観測計画において中部熱帯

太平洋海域で実施した，3時間毎の一一般海上気象観測お
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第1図　観測海域．数字はOOZの時の日付．高層
　　　　観測は11月19日～12月5日の間に行った．

　　　　アルファベットは島の高層観測地点を示
　　　　す．P：Ponape，K：Kwajalein，T：Tarawaラ

　　　　M：Majuro．

第2図

25 26
170E

高層気象観測位置．a1，a2，……はフラック

スを求めるために分けた海域を示す．但し

a1は11月21日～22日の観測，a1’は12月2
日～3日の観測を表す．大き・い●印は00Z

の観測を表す（数字は日付）．

よび6時間毎の高層気象観測の資料を解析した結果につ

いて，特に海面における大気境界層の熱収支および熱帯

海洋上の混合層の維持機構を中心に報告する．

　2．観測の詳細

　観測船を使用した観測は第1図に示すように，太平洋

赤道海域の4点（5。N，160。E），（5。S，160⊃E），（5。S，

170。E），（5。N，170。E），（5。N，160つE）を結ぶ測線上

で実施した．使用した観測船は東海大学海洋学部所属の

海洋調査実習船r望星丸H世」（1，218トン）で，観測期

間は1987年11月19日～12月5日までの17日間である．第

2図に高層気象観測を実施した位置を示す．図中のa1，

a2，……は海域別のフラックスを求めるために便宜的に

分類した海域を示す記号である．

　一般海上気象観測は船舶気象観測指針に準拠して1日

8回3時間毎に実施した．このうち風向風速は船の前部

マスト中段（海面高度14．1m）に取り付けた光電式小

型3杯風速計と矢羽根式風向計で測定した．温度，湿度

は同じくマストに取り付けた白金抵抗式通風乾湿計なら

びにデッキ（海面高度5．6m）においてアスマン通風乾

湿計で測定した．なおデッキでの測定値については船体
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加熱の影響のないデータを使用した．海面水温は船のエ

ンジン冷却水のモニター記録を使用し，適宜採水による

水温の実測値を用いて較正を行った．船体加熱の影響の

有無の判定は気温と海面水温の時系列を参考にして決め

た．具体的には気温の時系列において日の出後の観測値

が日の出前に比べてスパイク状に急激に昇温していて，

水温よりも大きくなっている場合を影響ありとした．こ

のときは船体加熱によって気温が急激に上昇していると

考えられるからである．

　一一方，高層気象観測はオメガゾンデを用いて1日4回

6時間毎（但し，・一部は3時間毎）に行った．オメガゾ

ンデを使用した高層気象観測装置の概要および観測値の

精度等については別の報告（萩野谷・藤谷，1989）を参

照されたい．オメガゾンデを使用した今回の高層気象観

測においては，気圧，気温，湿度の測定値は高度2，000m

まで2秒間隔で，一方，風向・風速と2，000m以上の気

圧，気温，湿度は10秒間隔で得られる．この結果，高度

分解能は2秒間隔のサンプリングデータの場合10m程

度となり，温度，湿度のデータは海洋上の大気境界層の

構造を解析するためのデータとして十分使用できる．

、天気”37．6．・
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　3．解析方法

　3時間毎に得られている一般海上気象観測資料を用い

て，Kondo（1975）のバルク法に基づいて，海面粗度の

風速依存性を陽に含んだYasuda（1981）の式によって，

顕熱および潜熱フラックスを求めた．一方，海面におけ

る熱収支の計算に必要な日射量・長波放射量について

は，今回の観測では直接測定を実施していないので，

Kondo　and　Miura（1985）の実験式を用いて，雲量・

海上での水蒸気圧および露点温度からこれら放射量の値

を推定した．このようにして求めたフラックスの値を用

いて，第2図に示したような海域別の熱収支を計算し

た．

　一方，6時間毎に得られている高層気象観測資料につ

いては，大気境界層の構造を知るため高度2，000m以下

の高分解能データを用いて解析を行った．解析にあたっ

て混合層高度を求めたが，通常よく行われるように，温

位勾配が顕著に変化する高度をもって混合層高度とし

た．ただし，温位プロファイルから明確に決められない

場合には，比湿プ・ファイルも参考にして混合層高度を

求めた．なお，この解析で使用している温位は，解析の

対象が熱帯の海洋上という水蒸気量の多い領域を対象と
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　．　1
しているので，次に示す式で定義される，仮温位（vlrtua

potential　temperature）θvを使用している．
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　ここでTvは仮温度，Pは気圧，Poは海面気圧，κは

温位指数，Rdは乾燥空気の気体定数，qは比湿，Cpd

は乾燥空気の定圧比熱である．特に断わりがない限り，

以降の記述における温位はすべて仮温位のことを指すこ

とにする．

　4．解析結果

　4．1　気象要素の時系列

　第3図に今回の観測で3時間毎に得られた一般海上気

象観測の観測要素の時系列を示す．図中に停船とあるの

は，160。Eの赤道上において係留系を揚収するために12

月4日～5日に停船していたとぎに得られたデータであ

る．

　風速は後でも述べるように，観測開始直後に熱帯低気

圧（TroPical　DePression）の近傍を通過したことによっ

て10m・s－1前後の値を示しているが，それ以外は5m・

s－1前後の値である．しかし，5。Sに沿った測線におい

ては風速が弱く，熱帯無風帯のような様相を示してい

1990年6月
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o

＆

z

第3図

Trade 1TCZ

海上気象観測結果の時系列．気象状況は台
風，偏東貿易風帯（trades）および熱帯収

束帯（ITCZ）に分類．海域を記号で示す．

気圧（P），気温（T，□印），海面温度（Ts，

△印），湿度（H），風向（dd），風速（ff），

全雲量（N）．

る．それ以降は5m・s－1前後の値を示しており，観測船

の近傍をスコールラィンなどの擾乱が通過するのに伴っ

て，10m・sd近くの風速となっている．一方，風向は

160。Eを南下しているときは西寄りであったが，170。E

を北上しているとぎと，5。Nを西に向かっているときは

ほぼ定常的に東から北東であった．

　気温はほぽ26。C～30。Cの範囲内にあったが図からも

明らかなように弱風時には海面水温より高くなっている

場合が認められる．この場合の気温の測定値は船体加熱

の影響を受けていると思われるので，以後の熱収支の解

析には使用しなかった．一方，海面水温はほぼ29。C～

31。Cの範囲にありほぽ一定であったが，5。Sに沿う測

線においては風速が小さいこともあって，多少日変化の

傾向が認められる．ただし，その日較差は1．5。C程度

となっており，これまで言われている値（例えばRo11

（1965）によれば，風が弱く快晴の場合の熱帯域の日較

差の平均値は1．59。Cである）と大差はない．しかし今

回の観測の場合には船は1日約400km（緯度・経度幅

で約4。）航走しているので，その間に気温や海面温度の

場所による変化が考えられるため，より詳細な解析は不

可能である．

　雲量についてみると，出港直後の熱帯低気圧の影響で

e・a1・a2の海域においては雲量は多くの場合10であった

が，それ以外のb1・b2・c1・c2・d1の海域においては雲量は少

23
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第4図　「ひまわり」による5日間平均雲量の分布．

　　　　太線は船の通過路．斜線部分は全雲量8以
　　　　上の部分．

なく，その多くは積雲・積乱雲・絹雲であった．ただし，

d2・a1の海域においては再び雲量が増加し，10あるいは

それに近い値を示している．第4図には静止気象衛星

「ひまわり」で得られた2。×2。メッシュの5日平均の全

雲量分布を示してあるが，先に述べたようにe・a1・d2海

域以外では観測海域は概ね全雲量8以下で，対流活動は

あまり活発ではなかった．この傾向は，「ひまわり」に

よって得られた等価黒体温度（TBB）と上層雲量から1推

定した対流活動域の分布にも現れており，月平均でみる

と，11月にはITCZは5。Nを中心に160⊃Eから180。E

付近で活発であったことがわかる（気象庁気候系監視報

告No．87－11）．

　4．2　海面における熱収支

　海域別に求めた顕熱・潜熱フラックスおよび正味放射

フラックスの値を第5図に示す．ここで正味放射量RN

については，先に述べた実験式から求めた日射量S・下

向き長波放射量L↓および海面水温丁，から次式を用い

て求めた．

　　RN＝（1一α）S十ε（L↓一σTs4）

ここでαはアルベード（ニO．06），εは射出率（＝0．96），

σはSte魚n－Boltzman定数である．なお，フラックス

の符号については上向きを正，下向きを負としている．

　先に述べたように台風の影響でポナペから160。Eの

24
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海域別フラックスおよびボーエン比．

H：顕熱，IE：潜熱，RN：正味放射．

測線上（海域e，a1）の顕熱・潜熱の値が大きい．これ

は風速が大きいことと，気温と海面温度の差が大きいこ

とによる．また5。Sに沿った測線上（海域b1，b2）で

は先にも述べたように対流活動が活発でなかったため他

の海域に比べて顕熱・潜熱の値が小さい．c1以降の海域

においては対流活動が活発になるにつれて潜熱フラック

スの値が大きくなっている．全観測期間中の平均顕熱は

10．3W・m－2，潜熱は137・9W・m－2，ボーエン比は0．075

となった．これらの値はこれまでに熱帯海域で得られて

いる値と比較して大差ない．第1表にAugstein（1980〉

によってまとめられた熱帯海域でのフラックスとボーエ

ン比の値と，1987年1月～2月に実施されたエル・二一

ニョ緊急調査（JENEX87）の観測結果および今回の観

測結果をまとめて示してある．Augstein（1980）がまと

めた観測以外についても，気象状況を偏東貿易風帯

（trades）と熱帯収束帯（ITCZ）に分け，さらに擾乱の

有無についても区別して示してある．tradesとITCZ

の区別については，気象状況（風向と風速・気温のvaria－

bility，境界層の鉛直構造など）と，rひまわり」による

雲量分布から判別し，また擾乱の有無については，一般

海上気象観測時に魚眼レンズを用いて撮影した全天写真

の雲分布，および観測前1時間以内における降水の有無

などから判別した．なお，第3図下部にtradesとITCZ

の区分が示されている．

　今回の観測結果について，偏東貿易風帯と熱帯収束帯

でのフラックスの値を見ると，偏東貿易風帯では顕熱フ

ラックスは6．3W・m－2潜熱フラックスは101．OW・m－2，

ボーエン比は0．062となり，熱帯収束帯ではそれぞれ

11．5W・m－2，151．1W・m『2，0．076とな：った．また擾

乱の有無により顕熱・潜熱の大きさを分類すると，擾乱

、天気”37．6』
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第1表　熱帯域における海面フラックスの観測結果

研　　究　　者

Rolland＆Rasmusson（1973）

Augstein＆Wagner（1975）

Hoeber（1969）

Garstang（1967）

Warsh（1973）

Augstein＆Wagner（1975）

Garstang（1967）

Warsh（1973）

Hasse6知1．（1979）

Hasseθ知1．（1979）

Barnes　（1977）

Barnes　（1977）

Mori（1987）

Mori（1987）

Present　study

Present　study

Presentstudy

Present　study

平　均　値 B

観　測　海　域

trades ITCZ

擾乱の有無

有

○

○

○

○

．102

無

○

○

○

○

○

○

．051

有

○

○

○

○

．163

無

○

○

○

○

．066

　JE
（W・m－2）

175

185

135

160

140

140

175

80

96

110

80

160

140

130

145

188

95

147

　H
（W・m－2）

15

9
5
4

7
7
13

16

5
21

8
30

7

14

9

31

6

12

B

．086

．051

．034

．028

．050

．050

．075

．200

．052

．190

．100

．190

．053

．110

．059

．163

．058

．083

メ モ

BOMEX
ATEX
Meteor　cruise1965

Crawfbrdcruises
　1957＆1963
Barbados　Ex．1968

ATEX
Crav面rd　cruises

　1957＆1969
Barbados　Ex．1968

GATE
GATE
GATE
GATE
JENEX－87
　（Bulk　metbod〉

JENEX－87
　（Bulk　method〉

JAPAcs－87
　（Bulk　method）

JAPAcs－87
　（Bulkmeth・d）

JAPAcs－87
　（Bulk　method）

JAPACS－87
　（Bulk　method）

時の平均顕熱はH＝24．5w・m－2，潜熱はIEニ174．1W・

m－2，ボーエン比はB（ニH／IE）ニ0．141，擾乱のないと

きはH＝7．4W・m－2，IE＝125．8W・m－2，Bニ0．059であ

る．今回の解析ではバルク係数の安定度依存性はKondo

（1975）の関係を使用している．一般に擾乱時は静穏時

に比べて風速，海面温度と気温の差および比湿差がそれ

ぞれ大きいので，大気の安定度は擾乱時と静穏時ではそ

れほど大きな違いはない．フラックスの大きさの違いは

第一近似として風速，温湿度場の違いで説明できる．

　一方，正味放射量についてみると，観測初期のeの海

域においては熱帯低気圧の影響を受けて値が50W・m－2

程度と小さいが，それ以外の海域では100W・m－2以上

の値を示しており，特に雲量の少ない偏東貿易風帯であ

1990年6月

ったb1・b2の海域では200W・m－2程度となっている．

しかし，雲量の多いITCZの領域では150W・m－2程

度と多少減少している．

　正味放射量および顕熱・潜熱フラックスの和として求

めた海面における熱フラックスの値は，図からも明らか

なように，観測開始直後のいわゆる台風発生初期のよう

な大規模な擾乱がある場合には，悪天候のため正味入力

放射RNよりも顕熱と潜熱（H＋肥）が上回り，正味熱

フラックス（RN＋H＋IE）は負となり海面下から海面へ

向けて熱供給があることがわかる．偏東貿易風の影響を

受けたb、・b2・c1・c2の海域においては正味熱フラックス

は正となり，海面下へ熱が補給され，貯熱や海流による

移流熱に分配される．さらに，熱帯収束帯の影響を受け

25
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　　　　　　　　　（a）

第6図　温位分布，比湿分布の観測例．

　　　　なキンクが認められない場合．

2000

1000

0

【N●．66】　120506

“

●

vir．　poten．　tem．
speci．humid．

　specifich㎝idity（9／kg）
10　　　　　　　　　　　　　20

30　　　　　　　　　　　　　35　　　　　　　　　　　　　40

　　virt：ual　potential　temperature　（oC）

　　　　　　　　　　　　　　　　　（b）

（a）は温位分布に顕著なキンクが認められる場合，（b）は顕著

矢印は混合層高度．縦棒は推定される混合層高度の範囲．

ていると思われる海域d1・d2・a1’および停船域において

は正味熱フラックスはごくわずかに負であるが，ほぽ正

味入力放射と顕熱と潜熱フラックスの和はバランスし

ている．このような傾向はGATEの結果（Falkovich，

1982）にも認められる．

　4．3　混合層の構造

　熱帯海域における混合層の構造について，古くは

Bunker8∫α1・（1949）の飛行機観測の結果，最近では

ATEXやGATEの観測結果（Augstein，1980）がある

が，これらは大西洋におけるものであり，太平洋赤道域

ではMONEX期間中の特別観測（文字他，1981；安

田，1981）を除いてほとんどない．今回の観測航海では

計77回のオメガゾンデによる観測を実施しており，大気

境界層中の気温・湿度の鉛直分布について高分解能の資

料が得られている．これらの資料を解析して，熱帯海洋

上の混合層の構造を明らかにした．

　第6図に混合層中の温位および比湿の鉛直分布の例を

示す．（a）は12月5日02時20分（JsT）にo。N・160。E

で，（b）は12月5日05時23分（JsT）にo。N・160。Eで

得られたものである．（a）は温位分布に顕著なキンクが

認められ，混合層高度が容易に決定でぎる場合，（b）は

温位分布に顕著なキンクが認められず，混合層高度の決

定が容易でない場合の典型的な例である．この2つは混

合層が認められる場合である．その他に図は省略するが

海面まで全層安定成層していて混合層が全く認められな

い場合も観測された．これは降水後によくみられた．

26

　第7図に全観測期間中の混合層高度（圏印）と2，000m

までの風向・風速の分布（←印）を示す．混合層が認め

られないものについては図の中に▼印で示してある．ま

た，混合層高度を決定する場合に，得られる値に幅があ

る場合には縦の線でその幅を示した．各々の観測番号の

下には，上に述べた温位分布の型を示してある．さら

に，観測の前後3時間以内に降水が観測された場合には

擾乱があったものとして，a・bの上●に印を付け，区

別して示してある．なお，図の縦軸は高度を示している

が100m以下の4mは観測船上の値を示している．

　得られた混合層高度はいずれも1，000m以下である．

陸上の混合層高度よりも低いのは海面からの顕熱が小さ

いためである．以下，観測別に特徴を述べる．No・8’と

No・8の間には1時間の時間差があり，水平距離にして

約17km離れている．あとで述べる顕熱の収束による

混合層発達モデルでは，No．8’とNo・8の混合層高度

の差（350m）は説明できない．これは擾乱の影響を受

けたもの（No．8’）とそうでないもの（No・8）で混合層

の構造が異なるためである．5。N測線上の観測点である

No．43’～No．54では，この時期擾乱もなく混合層高度

が700～800m程度で安定している．No・59～No・70は

（0つN，160’E）の地点で，停船時に3時間毎に観測した

結果である．2日間だけの観測であるが，No・59～62の

観測に相当する半日間では混合層高度がほぽ一定になっ

ており，No，63～65の観測に対応する6時間の間では

擾乱の通過によって混合層が解消されており，一方，No・

、天気”37．6．
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第7図 全観測の混合層高度（薗または
1），風向風速（→），擾乱の有

無（●）および温位分布の形．

▼印は混合層が形成されていな
いデ＿タ．No．は観測Run　No・，

aおよびbはそれぞれ第6図の
aタイプおよびbタイプの分布
に属すことを表す．日付を付し

てある時刻は00Z，No．1～
No．58は6時間毎の観測，No．

59～No．70は3時間毎の観測で

ある．No．65～70の2本の破線
は上側がaニ0．2，脚＝Om・day－1，

下側が一aニ0．2，wニ＿313m．

day－1の場合の混合層高度のシ

ミュレーション結果．

65～No．70に対応する18時間の間では混合層高度が発達

する様子が認められる．

　第8図に上で述べた停船時（No．59～70）の，混合層

内の平均温位と海面温位（海面温度とその温度における

飽和比湿を用いて計算した仮温位），およびその差の時

間変化を示す．擾乱がない場合には温位の日変化はほと

んどなく，擾乱の通過に伴って平均温位・海面水温およ

び両者の差が急激に変化していることがわかる．

　混合層が認められた観測を，先に述べたような擾乱の

有無の基準にしたがって分類し，混合層高度・混合層の

平均温位・擾乱の前後での平均温位差について，それぞ

れの場合の平均値と標準偏差を求めたものを第2表に示

1990年6月

温
位

（。C）

36

34

32

30

十

　　　　　　　　へく』”…声一
　　　　　　　　・…v’～’

く…祷‘・・曄

　　　　や
　　　　　　△ ム

：：す『

△

∫爆∵　　・・づ

（。C｝

4
　温
2　位
　差

03　　　06　　Q9　　ユ2

59　　　60　　61　　62

第8図

15　　18　　 21　（5）00　03
63　　64　　65　　66　　　67 雛ll

　0
12：JST
70：No．

停船時の混合層内の平均温位（＋印），海面

温位（□印）および両者の差（◇印）．▲印

は観測時に降水あり，△印は降水擾乱の影

響があるデータ．横軸は時刻（JST）とRun

No．である．
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　　第2表　擾乱の有無による混合層高度（H），平均温位（δv）および擾乱の前後での温位差（∠θ。）．擾乱

　　　　　　なしのものは直前の観測に比べて温位低下が見られたときの平均値．σは標準偏差を表す．タィ

　　　　　　プbの混合層高度万は推定される混合層高度の上端（上）および下端（下）の値を示す．

擾乱あり

擾乱なし

タイフ。

a

b
上

下

な　　し

a

　り

　1上b　l
　l下
な　　し

データ
　数

11

8

4

35

14

5

％

48

35

17

65

26

9

H
（m）

468

317

694

650

542

850

σh

（m）

217

131

237

190

181

176

◎v

（OC）

31．6

32．1

33．O

33．2

　ひ
（。C）

O．7

1．2

0．9

0．5

∠θ

（。C）

一2．1

一〇．9

　ひ
（。C）

1．43

0．77

してある．ただし，擾乱のないときの温位差は直前の観

測に比べて温位低下が見られたときの平均値である．こ

の結果をみると，擾乱がある場合はない場合に比較し

て，①混合層高度が低く，かつ高度のバラツキも大き

く，②平均温位も多少低下し，その標準偏差も大きく・

③混合層がないかまたは混合層高度を容易に決定できな

いb型の占める割合が大きく，④擾乱前後での平均温位

差が大きい．擾乱の通過に伴って混合層の温位分布が変

化し，温位分布に顕著なキンクが認められなくなった

り，あるいは混合層が解消して，接地境界層まで安定な

温位分布になることは，これまでの観測結果でも指摘さ

れている．これらを生じさせる原因としては，①降水の

蒸発によって引き起こされる下降流やあるいは遷移層の

エントレインメソト（Betts，1976a），②スコールライン

の積乱雲による200hPa以上の降下（Zipser・1977）な

どが考えられる．

　上に述べたような特徴を基に，次節で簡単な乾燥混合

層発達モデルを使って熱帯域の混合層の維持機構につい

て考察する．

　4．4　混合層の維持機構について

　上に述べた観測結果に基づいて，擾乱がない場合の混

合層の維持機構について考察する．陸上における混合層

の発達過程については，顕熱の供給のみを考慮して，従

来から多くのモデルが提案されている（例えばCarson，

1973）．また熱帯海洋上の混合層についても，降水による

潜熱の放出を考慮しないモデルが提案されている（Betts，

1976b）．ここではこの考え方を拡張して熱帯域の混合

28
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第9図

01 Hh　O　Ho

混合層の分布モデル．

t’ニ0（初期時刻）とt’＝tでの温位θの

高度分布（a），t’ニtでの顕熱フラックスH

の分布（b）．（a）で太い破線がt’＝・0，太い

実線がt’ニtの分布を表す．なお，∠hは

hに比べて微小である．

層高度を，次のようにモデル化する．混合層上端での一

般場の沈降が尋であるときの混合層の発達を，海面か

らの顕熱と，混合層上端でのエントレインメントによっ

て生じた下向きフラックスとによって記述する．更に気

柱の正味放射による冷却も考慮する．式を導出する前に

シノプティックスケールの水平移流（水平方向の温位勾

配により生ずる移流）の大きさを見積っておく．気温の

水平温度勾配は擾乱のないときの移動している船舶の気

温データから推定した．

Cpρ・U製一Cpρ…（m・s－1）謡霊）一…2Wm－2

一方，海面からの顕熱は約10W・m－2であるのでシノプ

、天気”37．6．
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ティックスケールの水平移流の効果は無視できる．以下

では水平方向に温位が一様であると考える．

　第9図のように混合層の上に初期の温位勾配がγoの

安定層が存在する場合を考える．この層に海面からHo

の顕熱と，混合層上端からエントレィンメントにより生

じた下向きの顕熱HhニーaH。（aはエントレィンメン

ト率）が供給されて混合層が発達するものとする．また

気柱の正味放射による冷却量を（∂θ／∂t）RADとし，こ

の冷却率で混合層より上層も一様に冷却するとする．こ

のとき混合層高度hと混合層内の温位の変化率（∂θ1／∂t）

は次のように表わされる（Appendix参照）．

　（i）平均的な沈降流が存在しない場合

梶轟（・＋2の＋N（t一・）　　（・）

　　馨一H譜）一（誓）＿　　（2）

　（ii）平均的な沈降流評が存在し，かつ混合層高度が

定常になった場合

　　h－H・（1＋a）＿し　　　　　（3）
　　　　　Cpρ70　　－w

　　馨一H翻（誓）＿　　（・）

ここでCpは空気の定圧比熱，ρは空気の密度，tは混

合層が発達し始めた時からの時間，h（t＝0）は初期の混

合層高度である．

　上で導出した（3），（4）式を用いて，混合層上端での平

均的な沈降流の大きさと放射による混合層内の冷却率を

求めた．用いた観測資料は，3日間にわたって混合層高

度がほぼ一定であり，混合層がほぼ定常状態にある，従

って（∂θi／∂t）＝0と考えられる，海域d、・d2で得られ

たもの（観測番号No・42～54）である．この場合の平

均的な値は，h＝750m，Ho＝10W・m－2，7。＝0．004K．m－1

である．なお，エントレインメント率はa＝0と0．2の

2種類を使用し，またρニ1．1kg・m－3，Cp＝1004．6J・

（kg・K）一1とした．得られた結果は以下の通りである．

　（ii－1）a＝0のとき

　　軒＝一〇．0030m・s－1（＝一261m・daゾ1）

　　（誓）RAD一…K・daゾ

　（ii－2）a＝0．2のとき

　　扉：＝一〇．0036m・s－1（＝一313m・day－1）

　　（誓）RAD一・・3K・daゾ1

　以上のようにして求めた沈降量の大きさと，高層観測

データから見積った沈降量との比較を行う．使用した観

1990年6月
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測データは，観測船で得られた高層観測データおよび観

測海域付近の島の高層観測データである．使用した高層

観測地点（島）はポナペ・タラワ・クウェジェリン・マ

ジュ・である．それぞれの位置を第1図に示す．計算方

法を簡単に記す．島の高層観測データは指定気圧面デー

タおよび特異点データを用いて地上から25hPa毎の値

を内挿して基礎データとした．次に島の観測地点と船の

位置とを結んでできる多角形を作る．そして内挿した風

向・風速データを用いて連続の式を地上から2，000mま

で積分し混合層高度付近（～750m）の沈降量（鉛直速

度）を求めた．高層観測データの解析の結果，観測海域

の平均的な沈降量は約一300m・day『1となった．これ

から大気混合層モデルから求めた沈降量が妥当な値であ

ることがわかる．

　一方，今回得られた放射による冷却率の値（1．0～1．3

K・day一1）は，例えばl　Freeman　and　Liou（1979）によ

る雲を考慮した計算結果とも一致している．

　以上の結果から，熱帯域の混合層高度維持機構として

大規模場の沈降が重要な役割をしていること，および顕

熱と放射だけのバランスで混合層内の温位が維持されて

いることが明らかとなった．

　さて，先に述べた停船時の擾乱通過後のデータ（No．

65～No・70）に対して，ジャンプモデルで求めた混合層

発達の式を適用し，混合層の発達をシミュレートした．

a・＝0．2で沈降のない場合は式（1），（2）を用いた．aニ0．2．

で沈降のある場合は解析的に解けないので（A2）一（A5）

を数値的に解いた．得られた結果を第7図に破線で示し

た．シミュレーションは観測結果に比べて低めである．

この差はシノプティックスケールより小さい，水平方向

の温度場の非一様性や沈降流の非一様性が現れたもので

ある．

　5．おわりに

　中部太平洋赤道海域において観測船を用いて実施し

た，1日8回3時間毎の一般海上気象観測と，1日4回

6時間毎のオメガゾンデによる高層気象観測のデータを

解析し，熱帯海洋上の大気境界層の熱収支について明ら

かにした．得られた結果をまとめると次のようになる．

　（1）得られた気象要素の時系列および静止気象衛星

　　rひまわり」で得られた資料から，観測船は偏東貿

　　易風帯と熱帯収束帯の2つの領域において観測を実

　　施したことが明らかとなった．

　（2）一般海上気象資料からバルク法と実験式とを用い

29
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　　て顕熱・潜熱フラックスおよび正味放射量を求め

　　た．全観測期間における平均の顕熱フラックスは

　　10．3W・nr2，潜熱フラックスは137．9W・m－2，ボ

　　ーエン比は、0．075となっている．

　（3）偏東貿易風帯と熱帯収束帯でフラックスの値は変

　　化し，偏東貿易風帯では顕熱フラックスは6．3W・

　　m－2潜熱フラックスは101．OW・m－2ボーエン比は

　　0．062となり，熱帯収束帯ではそれぞれ11．5W・m－2，

　　151．1W・m』2，0．076となった．

　〈4）擾乱の有無によって顕熱・潜熱フラックスの値は

　　変化し，偏東貿易風帯の場合には擾乱がある場合の

　　ボーエン比はO．083，擾乱がない場合は0．058となっ

　　た．また熱帯収束帯の場合には擾乱がある場合のボ

　　ーエン比はO．163擾乱がない場合は0．059となった．

　（5）海面における熱収支は，偏東貿易風帯では正味熱

　　フラックスは正となり，海面下に熱が供給される

　　が，熱帯収束帯においては正味入力放射と顕熱およ

　　び潜熱フラックスの和がバランスしている．

　（6）高層気象観測資料から混合層高度を求めた．擾乱

　　の有無によって混合層高度は変化し，擾乱がない場

　　合の平均的な高度は750m程度となっている．擾乱

　　がある場合には混合層高度が低く，擾乱の通過に伴

　　って混合層が解消される．

　（7）熱帯海域における混合層の維持機構を明らかにす

　　るために，海面からの顕熱の供給，大規模場の沈降

　　および放射による冷却を考慮した混合層の1次元ジ

　　ャンプモデルを用いて考察を行った．その結果，擾

　　乱のない熱帯域海上の大気境界層は海面からの顕熱

　　の供給による加熱量と放射による大気自身の冷却量

　　がバランスして温度分布に顕著な日変化が見られな

　　いこと，またシノプティックスケールの沈降が混合

　　層高度を一定に保っていることが明らかとなった．

　（8）擾乱の通過後からの混合層の発達についても，今

　　回の1次元モデルで表現できることが明らかとなっ

　　た．

　観測資料を解析することによって熱帯海洋上の混合層

の熱収支や維持機構について，いくつかのことを明らか

にすることができたが，問題点も残されている．

　例えば，積乱雲の発達による擾乱通過によって混合層

は一気に解消されるため海上の混合層は水平方向に一様

ではなくパッチ状の構造をしている．このためにシノプ

ティックスケールより小さいスケールの水平方向の移流

が生じる可能性があり，これが混合層内の温位維持機構

30

にもかかわってくると思われる．更に降水を伴う場合は

降水域とその頻度も考慮する必要がある．

　この論文において扱ったように，海洋上の混合層の熱

収支やそのモデル化には顕熱が小さいことと，大気中の

水蒸気量が多いため相対的に放射の効果が重要になって

くる．このため気柱の放射冷却量に対しては水蒸気量

（例えば有効水蒸気量または水蒸気圧）および雲量など

で表現した簡単なパラメータ化を考えることが必要であ

る．また海面熱収支解析については日射量の変化すなわ

ち雲量の変化が正味入力放射量を左右’しているので，今

後の観測では目射や長波放射の観測を行うとともに日射

や長波放射を，海上での他の観測データから推定する方

法についても検討する．これらの結果を使い，更に島，

他の船舶データ，衛星データ等を使って熱帯域全域の海

面収支を見積り，大気大循環との関連を明らかにする．
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　〔Appendix〕

　混合層発達モデルの導出

　水平方向に温位が一様な場合の熱エネルギー保存則は

　　瑞ρ｛1望＋鴫9卜暢　　（A・）

なお放射の効果は（∂θ／∂t）を（∂θ／∂t）＋（∂θ／∂t）RADと

置くことにより含めることができる．ここでは簡単のた

め放射の効果を陽に含まない形で導出する．（A1）式を

第9図（a）の一次元ジャンプモデルに適用する．（A1）

、天気”37．6．
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をzニ0からhまで積分すると混合層内での温位の変化

率が得られる．

　　Cpρ學一H・一Hh　　　　（A2）
　　　　ot　　　h
一方，混合層上端での微少な厚さ∠hの層h～h＋∠hで

温位分布が連続的に変化しているとし，（A1）をhから

h＋∠hまで積分し，∠h→0とすると混合層上端での温

位ジャンプδθとそこでの顕熱フラックスHhの関係

が次のように得られる．

（1与一蔚）δθ一一轟　　（A3）

ここで，左辺第1項は

摂∫1＋コh∂θ1手t）dz一∠鴇｛農∫1＋∠hθ（ろt）d・

　　　　　　　　　　　　一θ（h＋∠い）∂（h書∠h）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ot
　　　　　　　　　　　　＋θ（瓦・）ll｝

において

　　θ（ろt）一δθ（誓∠h7・〈z－h（t）1＋θ・

　　　　　　　　　　　　　　　　　　h≦《z≦くh十∠1h

を代入して得た．

また，第9図（a）から容易に混合層上端での温位変化率

　　∂（θ読δθL（ll癖）7・　　（A4）

が得られる．

　（A2）～（A4）で70，H。，範を既知条件とすれば未知

量は（Hh，θ1，δθ，h）となる．方程式を閉じさせるため

にはもう一つ式が必要となる．ここではHhについての

補足式を仮定する．

　　Hh＝一aHo，　　　　　　　　　　　　　　　（A5）

　　（a＝一一定値：エントレインメント率）

つぎに一般場の上昇流がwニ0とw≠0の2つの場合に

ついて（A2）～（A5）を解く．

　＊Ψニ0の場合．

　　h2－2tH・（2a＋・）＋h2（t－0）　　（A6）
　　　　Cpργo

　　　　　　　　δθ＝一　　γoh　　　　　　　　　　　　　　（A7）
　　　　1十2a
となる．ここでh（t＝0）は初期の混合層高度である．

　＊Ψ≠Oの場合

　●aニ0のとき
　　　　　　　　　　　　　　9－　　　　I
　　h一・旦H・1n70σWh＋、＋宙t
　　　　7。旦軒θCpρ旦H・
　　　　　θ　　　　　　θ　Cpρ

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（A8）
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　　δθ＝0　　　　　　　　　　　　　　　　　　（A9〉

ただし，∂h／∂t≠蔚

　●a≠0のとき

定常状態〈（∂h／∂t）ニ0｝の場合について解析的に解く、

　　　　　1十a　Ho　　h＝一．＿　　　　　　　　　　　　　　　　（A10）
　　　　　w70　Cpρ

　　δθ一一三H・一aγ。h　　　（A・1〉
　　　　　w　Cpρ　a十1

が得られる．
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金沢会議（WPGM）の日程について

　国際地球物理金沢会議（1990Western　Paci盒c　Geop一

ぬysical　Meeting）の日程が決まりました．気象学に関係

した日程は以下の通りです（括弧内は座長）．

8月21日（火）　午前：開会式

　　　　　　　午後：A3大気電気（河崎善一郎，大阪

　　　　　　　大学）

　　22日（水）　午前1：A1台風・熱帯気象（山岬正紀，

　　　　　　　気象研）

　　　　　　　午前2：A2海・気・陸面相互作用（安

　　　　　　　成哲三，筑波大）

　　　　　　　午後：A4風と雲（村山信彦）

　　23日（木）　午前・午後：SPR7成層圏の力学過程

　　　　　　　（深尾昌一郎，京大）

　　24日（金）　午前・午後：SPR8大気微量成分と大

　　　　　　　気化学（小川利紘，東大）

　いずれのセッショソも厚生年金会館（部屋は蓬莱）で

行われます．午前のセッションは8時30分から12時ま

で．午後のセッションは13時30分から17時までです．

　参加希望の方は，6月21日までに参加登録をしてくだ

さい．参加登録は，

　　r金沢会議気象学会実行委員会

　　　郵便振替　東京8－83568」

に，一般：14，000円，学生：7，000円，同伴者：1，200円

を振り込んで下さい．当日の登録料は，一般：17，000円，

学生：8，500円になります．

　宿泊の予約は各人でお願いします．実行委員会である

程度部屋を確保していますので，希望される方は，木村

まで御連絡下さい．

　　　　　気象関係ブ・グラム委員・木村竜治

　　　　　164中野区南台1－15－1，東大海洋研究所

　　　　　　　　　　　　　電話：03－376－1251

　　　　　　　　　　　　　　FAX：03－377－3395
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