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対流圏循環とジェット気流(その n)

E REITER 

ジェット気流の構造

大気運動のスケール

C ha r n e y (1 9 4 7， 1 9 4 8 )は幾つかの論文で，個々の空気塊の逮動を正しく記述し，

またそれを正確K予想するために大気の運動方程式を積分しようとすると幾多の困難念問題がで

てくるととを指摘した。しかし， ζの問題も対象としている運動K着目して，方程式中に大した

影響を及ぼさ左いと思われる項を省略すると，方程式は簡単に念T.との意味では部分的には解

決できるととを示唆した。

そζで，大気運動のスクールKついて考察してみよう。それには簡単念スクールの組合わせを

考えれば十分である。たとえば，運動の水平スクールをL. L~ì OGm .また垂直遂動のスタ

ールをH.H>-1 04m として，とれを対象とすると，大気の流れは第1近似で摩擦の念い地衡

風という仮定が成立する。ととろで地衡風の仮定で得られた流れは実際の大気の流れの状態と比

較すると，常~10%内外の誤差が含まれる。

Charney や他の人々が指摘しているように，コリオリーの力は大規摸念運動~.t.-\tlて支配

的左役割を演ずる。地衡風の近似を用いると，小規摸念非地衡風運動，たとえば重力波bよび重

力 γ 守ー波のよう君主選動などを，大規模運動に対する雑音として除去できるという利点がある。

小規謀念運動を表わす方程式ではコリオリーパラメーターは入って来念い。非地衡風的f.c選動を

形成するじよう乱の水平波長は104m 以下で，ミクロ・スクールの運動の部類に属する。(と

れに対応する垂直スクールは水平スクールよりも小さく，その大きさは1/10 O~念る. ) 

な辛子.とれら 2つのスクールの問(近似的には104 .......106 水平スクール)には，メソ・ス

クールと呼ばれるグループがあふ。とのグループの構造$-よぴ自由大気中~~除ける役割設どにつ

いてはよ〈分ってい念い。

ジエヲト気球の大規模構造

ジエ y ト気流の大規模構造κついては，すでK数多〈調査研究が念され.詳細K報告されてい

る。とれらの詳細念内容は等圧面上の解析から得られたもので.1:層の流れの真の姿(特性)を

抽出しているととは言いがたい。しかし，気象情報を大いV窃u用しているのは商業民間航空や軍
用機であるから，等圧面解析から得られるジエ yトの構造はとれらの利用機関κ対して貴重念情
報を提供しているわけである。高k 度ジェット航空機や超音連航~機念どの発達に伴って，解析

方法の力点も普から行われて来た現在の上層解析から次第に変更が余儀念〈されるであろう。航
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空技術の発展に即応した解析方法を案出するためVC，ジエタト気流の大規模構造について，最近

，の研究成果の一端を筒厳vc述べよう。

対流闇κbける大気の大規模~流れの様相は 10Kmぐらいの高さまでνヤーを持つ風の義直プ

ロフィールと水平的Kはプラネタリ一波と同等の大きさを持った拡がbがあt，さらにスクール

が10BKm以下のジエ7ト極大と極小の現象をも含む循環を呈しでいる占

垂直方向のマタロな構造 ι 

個均の風の観測結果によタ第23図で見られるよう念変動の状態や細部Kわたる模様がか念b

分るように念って来た。 Rei t e r ( 1 9 5 8 )が指摘したように，ゆらぎ変動のある部分は測

器の誤差Kよるものとされている。とのゆらぎの出現状態が測定回数や平滑化の回数と密接に対

応Lている場合はとくにそうである。 1950年代まで広〈世界的に用いられて来た上眉風観測の

GMD-l型による測定結果がとれに該当している。

近代的で，かつ精度の高いFPS-l 6νーダーで測られた高さ2Kmぐらいまでの垂直方向の

風のプロフィールを見ると，小さいスクールのゆらぎ変動がみられる。しかし，との変動(垂直

方向の)は正しいもので，軍司l器によってもたらされたものでは念い。とれは構造的Kはメソ・ス

タースの特性を持っている。をた，対象とするじよう乱をマクロ・スクールに限定すると!とのメ

ソ・スクールの変動現象は雑音とみ念されるべきものである。

客観的念万法で雑音が除去されるととが考案され，平滑化された垂直方向の風のプロアィール

が作成されるように念った。とのプロフィールはラジオ・ゾンデ観測聞の平均距離bよび定時観

測の時間々隔念どにふさわしいような地域面と時間々隔を考慮ーじた代表性のあるものとみ念され

る。 νーワィ y ・ゾシデの観測結果vc調和分析の手法を施するととによって，マクロ念構造の風

の垂直分布を得るととができる。念$>，との計算は電子計算機を用いると簡単に求められる。

νーコクイン・ゾンデの観測結果をみると，成層闇内では風速のゆらぎ変動が大きし特:VCジェ

ット気流の近傍では顕著である。 ζのため，か念9I'>'(れて入電して来る観測l値(非常κ高いと

とろでの観測値)は調和分析を適用する資料としてはふさわし〈念い。(とのゆらぎは大気自身

のものであるか，それとも高空になると高度角が低〈念るための測器の誤差に由来するものか，

とのいずれかと考えられる。)とのよう念訳で，非常K高いととろの観測結果は変動が大きいの

で，ゾンデ観測の最終点は最後K報じられて来る 9個の風の算術平均値を求め，それを最終点の

値として人為的K決めている。地上嵐A=V1 ととの最終点との聞の調細分布の0次の成分波は

次のBで与えられ，直穂形のプ田フィールを与える。

Vn-s +Vn-1 +...・H・..+Vn 
9 y 1 

n-.4 
(55) B= 
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ととで nはグシデ観測陀よiる風の測定値の番号。調和分析はζの直鱒形プロフィールからはみ

だしている部分陀適用する。

(56) 

ととで.Vjはj分K報じられて来るものと風の観測値 tjは分単位で測られた時間。ただし，

との場合，観測は 1分間隔で行われているものとする.上記の式の調和分析から，次の関係式を

j =0.……. n-5 Gj+1=Vj+1-A-B・tji

s i n (三云よ); 唱--+
 

・4J
W
G
 

5

0

 

-z= 
n
・1

2 
Oi=--
n-'5 

得る。

(57) 

i= 1-9までと限定して，調和成分波を合成して求めた風のプロフィールはか念bよ〈平滑化

されるととが実験の結果からも知られている。しかし，まれには調和分析の成分波を9倒までと

qて合成した風の曇直のプロフィールでも幾多のピークが出る多重構造を示すとともまれにある。

乙のよう念時Kは，採用する成分波の数を少〈して，たとえばn=6ぐらいに抑えて合成する必

要がある。とのため現在は，せん索するスキャンの技術が開発されて，電子計算機のプログラム

の中に採b入れられてお..t .上記のよう念場合を簡単に確認できるようK念っているσ

ととでは調和成分波を9個まで採った場合の平滑プロフィールを述べよう。l

i =1.…".9 

(58) 
Q f 'Ir:・ 2・1， 

Vi-l-1 =A+B. tj+iCi Sinlーっこーj
1=1 、 n-""

第23図
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;";:電お

高峰

第23図は風の垂直プロフィーJレの2例を示したもので. 1つは風の強い場合でγャーの強い傾

圧伎の例であ Þ. 他の 1 つは風が弱〈順圧性が顕著念例である。~$-.圏中の点線は調和分析の

成分波の合成より得られた平滑フ・ロフィールである。

ζの図表から推察されるように，ある等圧面，たとえば300mb菌VC$-ける実際の観測から

報じられる風速には黍直方向のメソ・スクールの構造;dt含まれている。とのととから推して，水

平方向にもある程度の変動が存在すると考えられる。飛行機観測より報じられた資料に基づいて

作成されたジエ y ト・スFリームの指状の形態を持つ構造のととろでよ〈見られる現象である。

しかし，風の値を等温位面上で考察する場合，との風の乱れの状態はきして重大なととでは念h。

(以下陀示されるよう宏メソ・スクール的念構造を持つσ したがって，等混位面上にないてはメ

ソ・スタールの乱れの模様は観測点の近傍で.同じ状態を示しやすい。)

ある指定等庄面上の風の値κ含まれている乱れを除去するため，ある層聞の風を積分したもの

をパヌメーターとして用いて処理する方法が案出された。すでに米囲気象局で毎日の最大風速図

に記入している最大風速の層(LMW)の考え方がそれである。

第24図はLMWの定義を示す。層厚ムh=hz-h，の層間での風は最大風の80%以内K

h (1，∞) 

LMW Definition 

1
1
1
1
1
1
1
 V (mp日}

0.8 V.四x.Vma.x 

第24図最強風層の定義詳細は本文を見よ。
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収まっているようにしている。もし，最大風の出現高度より高hととろの風の垂直シヤーと出現

高度よ b下層の重量産γャーが異念っている場合には，平均高度 Ii= h1 + h2 /2  は最大風
の出現高度hmax とは若干異念ってくる。普通は，との上下方向の違いは小さ〈無視できる。

したがって，風のシヤーの分布は最大風出現高度に関して対称的であると仮定してよい。

4つの要素:最大風(LMWの平均風，すをわち近似的には0.9Vmax)， L MW~$-ける平

均風向，層厚お・£びLMWの高さ等はジェット・ストリームが形成られているνペルにお・ける流

れの平滑場を定義し，またとの面を基準κした平均の曇直シヤーの分布をも明示ナる。ととろで，

とれら4つの要素は電子計算機で作成された調和分析による合成平滑垂直プロフィールから求め

るととができる。

水平方向のマクロ・スケール

ζの項~闘してはジエ 7 ト・ストリームの水平方向のマクロ・スクールの構造の場合と同じよ

う念考察をするととにする。流れの大規模念部分だけに焦点をしぼると"上層風に含まれている

乱れは雑音として適当K処理され徐かれてしまう。とれを行うのに，客観的念解析法が種々念さ

れている。

アメリカ気象局では，試験的κある方法を用いて成功したようである。その後Ber thorsson 

と D~~s がそれを改良し，等正面の風の場を求めた。念jo.，との場合，初期に推定値を設定じ

ている。との方法では，初めは地衡風近似を用い，次いで個々の観測点~$-ける実際の観測値を

用いて初期の推定値を補正してゆく。各格子点の周囲の点から内掃する場合，各格子点上の風

のペクトールが正しい状態陀なるように修正する。とのような留意をしたうえ・で，求められた値か

らカーブ・プロッタ-(自頭噛画機)を用いて自動的に等風速線を画くし〈みになっている。

上記のよう念客観解析を施すと，上層の風の場をある程度平滑化するととができる。風速卸値

に雑音が入っている場合，との乱れを除去したいと思うときは効果的念武器である。との..'Noise 

(乱れ)は大気自身の中K固有念ものとして存在するものをのかどうか，または測器よ Dもたら

されるもの念のか，それとも各格子点までデータを外挿するととによって生ずるもの念のか，ょ

く分ら念いが，いずれKしでも客観予報の精度に惑影響を及ぼしている。さらに，いわゆる切断

誤差(微分方程式を差分方程式K置き換えたととκよって生ずるもの)は計算不安定を起し，流

れの中のじよう乱が時間と共に発達(人為的に)してゆ (0.. No i 5 e "と切断誤差の両者はと

もK数値予報の誤差を大き〈するものである。

LMWの考え方(概念)を採用すると，垂直方向の風のプロフィールから乱れの大部分のもの

を有効に除去するように念る。客観解析の手法をLMWのデータK適用するととによ q て水平方

向の平濁化を行うととができる。 .Eddy ( 1 9 6 3)は願圧500mb予想図を初期推定値とし

て用い， LMWとトロポポーズの解析がどのようにして客観的に行われるかの報告を出している。

Re i t e r $>よびWhi t e ( 1 9 6 4 )の報告は，とれとは違った解析の仕方で得られた結果
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を述べている。一種の多項式の方法で. 2次関数(曲面)を観測点のテータに適合させるよう iに

する。したがって，関数で見積もられた値と観測点のデータの値とのずれの2乗の平方棋が最小

に念るようにする。とのようにして得られた関数形は各観視Ij点。データを外挿して.各格子点の

値を得る。計釦ま高速度電子計算機を用IAセ行う。第25-27図C省略)はとの方法で得られたL

MWパラメーターの分布を示す。(とれらの図で見られるパロトロピック領域は， LMW>6Km 

の層厚を作成するために十分念ほど垂直シャーが小さいし，あるいはL.MWの高さが元の風の探

測で 18Km以上であるよう念領域K念って¥Aる。)明らかに， 2次関数の方法は初期推定値を用

いる方法よりもデータに含まれている鶴 NOISE"を除去する効率は悪い。

ジェット。ストリームのメソ構造

対流圏及び下部成層制の大気の流れに見られる垂直方向の〆ソ構造についτの最近の調査研究 i

kよると，以下の節で記述されるよう念新しい結果が分って来ている。ととでは，水平方向のメ

ソ構造につhてのヶー般的概論だけにとどめ，細部にわたる議論はRei t e rの論文(1.96 1， 

1 ~ 6.3 )を参照されたい。

さきに述べたスクールの議論にしたがって.平滑化された風の垂直プロフィールκ重なったじ
よう乱，;¥:;-よび102 -103 m程度の層厚がととでは議論の対象と念っている。変動する層厚

の巾の中でのゆらぎの現象はGMD-l型機で狽1)られている。また，とのゆらぎはときどき晴天

乱流CCAT)の可能念原因として考えら託ている。

ゆらぎを取b扱うには，測定技術の精度を表わす分解能κ関係する信号と，雑音(NOISE)

との，その比に注意深〈念ければならなh。ラジオーセオドライわたとえばGMD-lのよう

な測定機の場合は，目標物体と測定儀とのI距離がか~þ離れていると高度角が小さ〈念 þ ，角度

測定の小誤差を大き〈している。とのよう者状態は気球が急速に上昇したDするジェット・スト

リームの近くで顕著である。低高度角から生ずる困難さを克服するために，日本ではリレー・シ

ステムを開発した。ある一つの測定点(本、在}，:，で気球が放たれ，とれが圏外K離れた場合，別に

もう一つの測定点(舘野)でとれを追跡する石'とのようKリレーする方法は上層風の風匂があ。ま

り変動せず定常性が強い場合Kのみ有効である。たとえば，冬期の極東域上空I'L;t，.いては有効で

ある。定常性が弱〈変動しやすい気象状態のときには，気球飛揚地を適宜に変更し得るようにす

れば:低高度角観測というととをせずに比較的高い高度角で気球を追跡し得て， トロポポーズ高度

の風の測定を改善できるかも知れない。

GMD-:-l型機陀よって測定された風の微小揮動(ゆらぎ〉の状況を見ると，大部分は1"<2

分間隔程度の垂直方向の波長のじよう乱か卓越しているので，とれに設当するゆらぎはあまD重

要念ものでは念いとして取り除か念ければ衣らない。気球の位置はルーチン的に1分どとrc;観測

され，平均風速は2分間隔を重複させて求めて知る。したが?て..風の曇直プロ71，ールκ見ら
れるゆらぎ現象の大部分は測定自身Kよ語るものか，あるいは平滑化のための時間関踊Vとよるもの
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かのいずれかK対応している。

GMD-l型機のよう念無融方式の経緯儀の代わtVC.νーダーを用いるととによって，低高

度角VCjO-いても上層風の測定の精度を向上させるととができる。たとえば.FPS..，....l 6νーダ

ーのよう念新らしい測健器機ではか念タ精度の高い風の測定をしている。 ζのよう念測定機を用

いるととによって，気球の上昇進程VC!;-いて形成された処乱れ"に£り気球の薗〈でたらめ念軌

道を判別するととが可能になって来た。第28歯はクープ・クネディ.で行われたFP S~l 6 
TEST → 
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で示されている。対流闘内のdata-points が比較的広〈拡がっているのは前に述べた気球

の空気力制弛質κよるものである。ある高度以上ーとの高度はνイノルズ数の臨界値κ依存

するものだがーでは，風のプロフィールVC$>ける data pointsはかjj:t平滑化したパタ

ーンを形成する。

第 28図K婦デられた気球上昇の実験やほかの同じよう念例の実験研究でも示されているよう

に，風の垂直構造Kメソ・スクールの現象が相当念時間継続しているのが分る。とれは明らかに

測器の誤差によってひき起されたものでは念<.実際に大気自身の中に存在するものである。ゆ

らぎは風速と風向の2要素に見られる。ロタ 7 トゾンデによる風の測定でも同じよう念ゆらぎが

出現ナる。ロクットゾンデκよる風の測定はFPS-l 6のレーダー・システムの風のtIllJ定の場
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合よりも若干精度が落ちるけれども，測定結果の徴小部分の特性が保存されているととから推し

てゆらぎ現象の存在しているのが分る。

風のプロフィールK見られるメソ・スクール現象の物理的原因は何か? 大気の成層状態が安

定である場合の流れに基づいた重力波のRine's model はある利点を持。ている。垂直方向

に遥続した各層は.ir-の4訟のの層では重力波は互いK位相がずれて$-!'J.また前面(波の)で分

離されているーものとすると，観測された風のプロフィールに似たプロフィールを作成し得るかも

知れ君主い。風のプロフィールの中にとれらの特徴が保存的K見られるというととは，とりも直さ

ず，振動現象は移動性の重力波によるものでは念〈て，むしろ定常性の重力波によってもたらさ

れているものであると考えるのが妥当である。とのよう念一主として地形的左障得物によって

形成される，それゆえに普通は 1ee -wa ye ~関連しているものであるがーの理論的念取り

扱いはLyra，Queney，Scorrerその他によって 1940年代医研究されている。

放球された気球の位詮?プロットし，その位置で風速の偏僑を作図し，同ーのものをつ念いで

行けば，偏俸はかi.i!'J広範囲K拡がって行〈のが分る。それは山脈の風下に作られる 1ee四 wa，.e
の場合の波長よ bも大きい。それゆえ，重力波モデルはとれらのメソ・スクールのじよう乱K対

しでは適用され左いよう K思われる。

Sawye r ( 1 96 1 )は観測される嵐のゆらぎ変動は準慢性的援動であるととを示唆してい

る。風のゆらぎ的変動は平均流の軸陀沿って，数百マイルの拡がbを持つ領域で起っている。

Sawyerの仮設は実κもっともらしいように思われる。もし実測の風速偏傍層が厚(，垂直方

向に十分念広がbがある左らば.摩擦相互作用は比較的小さいであろう。他方，黍直方向の風の

シヤーが正の値を持ったり，負の値を持ったbするけれども，とのととは温度の深測には反映し

てい念いと思わ.れる。それゆえ，風の徴小変動は強い非地衡風成分で特徴づけられていまければ

念ら念い。しかし念がら，流れの基調場(地衡風)の変化が非地衡風成分まタ小さい念らば，風

の微小変動は準慣性的念振動であると考えられる。

次にSawyer~従って遼動方程式を検討するととにする。

d.V {)2 V 
一一一jV.K=fjマz+瓦一一一

θzz 

ととで右辺の最後の項は摩擦力を表わす。よ b明白に記述すると次のようKなる。

δu'* ー θu*θu O z*θ2U*  
一一一 +u一一+ω骨一二一 fv・背 =-'1一一+'12 ρ 2 Kーで一
θtθxθpθZ  Op2 

J事官争E- _ O V * 8 lt* iJ2 v:恭
二ニー+u =-一 + j u* =-'1一一一+'12 ρ2 Kよ二一
θt o Z θy  Op2 

θu'持 。γ* θ副長
一一+一一-十一ニ =0
oZ 8y 8p 

-8ー
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(と+EL)r。t 8，ノ op

Sawyerの導き方κは，次のよう念仮定を用いている。
(1)静力学的関係

θz 1 Rj⑪p ( A: -.) 

(60) 

。p vρ v・lOOO/C
(61) 

(2) X方向κ一様な基本流uVC重をった小さいじよう乱を持印をつけて表わすと，全体の流れの

成分は次のように念る。

u=言+u長

v=v* 
印 =ω+十

Z=Z(y.p)+Z持(X. y， p ) (62) 

さらκ， ω=dp/dt' IC=(Op ~ OyJ/Op ーとj:;o<。
(3) 断熱で，定常状態 (θ/δt=0 )。

θ⑪ 
マ・(8)=ーωてーから (61)の式が得られる。

QP 

，oZ¥ R.PA:白
V.マ(一一)=一一一一一一， ・ωニヱ =-Bω
¥θp/ Vρ.1000ゐ θp

( 63) 

可
1
2
1
E
J
⑪
 

1
1
l
ノ

T
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au
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見
町

/
F
l
t

、、

m
A

一nr
o
一θ

〆』
t
a
g
a
E
t

、

R
一
し
げ一一B 

でとと

添字⑪は⑪を一定とした時の乾燥断熱減率を示す。じよう乱は X. y. t方向に正弦波形をとる

ものとする。

u後 =Uo 位 p(i(A(X-ct)+μy+νp) J (64) 

Ucはじよう乱の振巾を表わす。 V骨， ω*;j:，-よびz*は通常の表示の仕方を用いると

回目

i A (i.i-O) Uo +叫す一一fVo =ーi'1 A Zo -V2ρ2KlI2UO 
o p 

i A ( 'ii -0 ) Vo + f u 0 =ーiVμZo -V2ρ2 KνVo 

A Uo +μVo +νω。=0
νぇ('i.j-c) Zo =B ω。 (65) 

ζの式から Uo • v 0 .ω。.Z0を取り除くととによって (u-'e)の解を得る。ととで，
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A= i .t'C u-c) +'2ρ2 Kv2 

i ， A 
と簡単化し，行列式を作る。

国れ?"。f
A

 

A 

(6'6 ) =0 
i '1 JJ 

O 

11 C A-'12ρ 2 K r2) 

V 

B 

J坦

f 

Z 

0 ， O 

)11+記(fJJ'-AA)}付則A2+ 
とれよタ

ν=  (A-'12ρ 2KII2){(A2+f2 

(67) 

の場合のAについての2つの解は(67)から縛シヤーがな〈

)=0 

を得る。

摩擦念<K=O. 

p2 

られる。

A=O 

9B (A 2 +μ 2)，~ 
A=土(-r一、 v当 E

A=Oは(65 )式を用いると次のよう念形にも念る。

(68) 

第1の解，

fvo =i '1AZo 

=-i '1μz fu 
(69) 

したがって， A=O~対しては運動は地衡風であれ流れの曇直成分は念い。1:た u=c. す

，;fj:わらじよう乱の形態が基本流とともに移動する。との解は明らかに，垂直方向の風のプロフィ

ールに見られる強い非地衡風的変動(ゆらぎ〉を説明するのには適当では念い。

か 1i: Þ 高度念解の重要性を見いだすため~.Sawyer は次のよう左仮定を行った。'方程式を

構成する各種要素の大きさを考慮し，水平方向の波長;L 1"y=4 0 OKm 

=0、ω。

=μ=2π/ L 1 y= 1. 6 x 1 0 -1 /cm A 

重車方向の波長;L z == 1. 5 Km， .d. P ;;: 50mb ~相当。

zn 
11=ιー=1.3 x 10 吋，-lcmsec~
.d.p " 

近似的tc混度棋率 ;'B=4.5XI0-acm'・'1-2sec-2， (断熱棋惑は'B=O)。

-10ー
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γャーは2m/se:c/恥

。U
ナー=7XI0-a，叶 r:ttl-s e c 
ap 

うず拡散係数;-K ;= 1 0 a cmZ / s e c 

コリオリーパラメーター;f== 10 司 /sec 

との£ラ念"大きさ"の仮定をすると，方程式(6-8)の第2の解は

(( A=士1.5Xl・0-' sec-I 
u-c=土10m/  sec 

と念る。 (ii-:c)の解は必ず実数であるから掻動は安定である。

ρ=  O. 4 x 1 0 -3 'm/ etsとし.Aの夫きさに及ぼす渦粘性の効果は

'2ρ2  Kνz;;;;i6XI0噌 /s-ec

(70) 

(71) 

τ: 方程式(70)で示したものよりずっと小さい。したがって，運動の性質は前K仮定した大
きさの摩擦では重大念影響を受け念い。粘性効果を無視するが，垂直γャーを考慮すると解は次

のように念る。

r A a u .λau  o u fμ9B (，{ 2 +μZ)， I q 
A=E17行士1;2 (石)2-4(fz+537τ+ ρ )J J 

(72 ) 

との(72)の形と (68)の形を比較すると，垂直の風のシヤーを考臆するととによって.A

は実数の形を含むように念り，とのためとの解は不安定な波を生ずるととに左'る。しかし念がら，

不安定化作用は小さh と思はれるー(71)式の粘性効果の場合のよラに一。すをわら，も

し見積もられた大きさが欄宍される念らば，

1θU  μθU，....，・，....， 1 
一一ー=一一一=8.6XI0吋 se c -1-::一一f- (73) 
νap. 1I op I.2J 

それゆえ，ある大きさの摩擦効果及びγャーの効果を持つとしても，波は安定念撮動現象のよう

念形態を示し.(u-c)主10m/  secの速さで，流れと相対的K移動するものと仮定する。

シヤー，または渦粘性が卓越するかどうかで，わずか念斌衰ゃあるいは増幅があるかも知れ左h。

流れの方向K直角に狽oった場合の波長が，流れの方向に測った波長よりか念タ大きい7j;らば，

す7j;わらA>>μ 念らば，いろいろ呉7j;った結論が出て来る。 S-awyer ( 1 9 6 1 )の観測
事実からすると， ζのととは明らかでは念<.またジェット・ス川ーム観測鮒守計画からも明

らかに念っていない。

ジエy ト・ストリーム観測計画でジエy ト流内を大体水平にジグザグ飛行して観測した結果か

ら，風の場及び温度場にメ ;1，・スークーJν的念変動現象が含まれているととが確認されたφ とれら
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の変動の模様は時間的K定常で，第29図は大体同じ気圧高度で飛んだ場合の飛行観測1102の

130kt 

1劉】

120 

33.600 

110 

第29図 1957年1月18日陀，デイトン，オハイオ，南カロライナのテヤールストン間

を，異なった時間I'C.，同一コースを飛んだジェット・ストリーム飛行計画lも12の2回

の飛行観測から得た気温，風速および気圧高度を示す。図の縦軸に沿うて示した数字は，

左側では17時 18介~同56会 (G.M.T)の聞の飛行機観測を，右側では18時47分~
19時25分のそれを示す。

2例を示している。との2例の飛行観測は1時間以上の時間差があるKもかかわらず，風や温度

のメン・スクールの構造は大体そのままで保たれている。流れを横切って測られたじよう乱の波

長は 20~60 マイル程度である。とれらの飛行観測を通じて，上腐の風の場に含まれるメソ・

スクール的現象は等温位菌K沿ラて形成され，流れの方向K測られた波長は流れに垂直左方向K

潰IJられた波長よりもずっと大きい。したがって. Sawye rが導いたときに採用した仮定は全〈

安全Kして確実である。

方程式群(6 5 )に戻って，とれらの式の最初の式に最後の2つの方程式を代入しよう。

θuJ.  ifB 、
i A (五ーc ) U。ーァ一一(A uo +μVo )-fVo +でア士一(A Uo +μVo ) 

oD 1 1ν‘t u-c 
」一一一一ー-y-一一一一J 、 -'-----~."..-ー一一一一-' "'--y-l 、 、 ー

A B C D 

+ f2 P 2 Kν2 Uo = 0 (74) 

E 

Sawyer ( 1961 )による仮定を用いると.15程式(7 4 )の各項は次のような大きさを持
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つ。単位駒m/s ec 2 0 

A:慣性殺凍 1.6X 1 0-4， UO 

B:義直方向の移流(γャー); 1 0四 5 U 0 

0: コリオリパラメーター .10-~uo

D:熱力学的効果 0.4X 1 0 -~ UO 

E:摩擦効果 2.6X 1 0 -6 Uo 

以上から，慣性，コリオリー及び熱力学効果が風の観測結果花見られるメソ・スクール的現象の

主因κなってhるものと思われる。ジェット・ストリーム観測飛行計画ではっきり分ったよう[IL，

上層風の場の変動の模様は，多分間じ程度のメソ・スクールの構造を表わしている。

ジエyト・ストリームの垂直方向の風のシヤーはSawyerが考えたものより強hγャーθu/cip

を示している。垂直移流項Bはとのような条件の下では大きい値にを!J，不安定波が形成される

ょう K念る。メソ・スクール的性質を持つじよう乱の垂直方向の波長がSawyerが仮定した波

長よりか念り短いとすると，摩擦項がふたたび重要とをつて〈る。

あい[IL(，大気の慣性握動の模様についての知識はは左はだ限定されたものである。総観スク

ール程度の波の移動速度は，もちろん連続した上層天気図から決められる。メソ構造の様子がど

のように念っているのか，念どのふるまいKついてもよく分ってい念い。 Sawye.rは0=0の

定常波Kついて考えている。一方，大規模左 je t由 maximumの形成と直接関係のある風の準

慣性援動は大体20m/secの速さで移動するoNami as ( 1 94 7 )は短波の気侯学的な

平均速度を大体10m/ s ec程度とした。メソ・スクール変動を変わすじよう乱の移動速度。

の実際の値は1Om/sec -2 Om/secの聞にある。

準慣性的握動をし宅いるメソ・スクールのじよう乱の伝播透度についての知識は浅くかつ流

れκ対して，直角方向，平行念方向でのじよう乱の水平の拡がりもよ〈分ってい左い。 FPS-

16レーダーで示されているようfIL，単一の観測所flLirける観測の結果は同じ符号の非地衡風ず

れのチ守ンネルを示し，また上層流の方向κ向hている。ヅエブト・ストリーム観測計画の資料
から ζの穏のじよう乱の波長を見ると.流れの方向の波長Lxは流れに垂直念波長Ly [IL，比べて

1桁ぐらい大きい。メメ・スクールじよう乱の三次元的構造及びそれの時間的事動はさらに調査

検討を要する課題で曇る。

前節flLirlAて，33及びM 準定常としてあたo U削減の閤(垂直方向に仙て)わず
かの値しか変らないムすでに指摘したようκ，ジエ y ト・ストリーム内ではとのよう念仮定はも

はやなタえたない。

さらに，方程式(64 )では， J ，μ及び (X-ct)=('ii-c}t はPとは無関係で

あると考えている。単純念慣性振動の場合には慣性波の波長LiはEの閑散である。また
δLi 2棺 8u
. -司自ーー=-，-ー ー』
θp f 、 θp

(75) 
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である。

ジエ 7 ト・ストリームのもつ特徴的念垂直方向の風のγャーがある場合，メソ・スクールの水

平波長は高度とともに変るととが考えられる。現在の知識をもってしては，単一観測点の気球観

測からメソじよう乱の風速・風旬の偏僑を細部にわたって論ずるのはむずかしい。したがって，

νとu#の聞の相関，あるいは正か負。符号を持?たメソじよう乱の風の腐の厚さととれらの偏

傍の振幅との聞の相闘が有意であると期待ナべきでは念い。

一方， とのよう念撮動現象で到達し得る最大可能念銭箱は垂直シヤーが強すぎる場合.とれに

よって形成された乱れで抑制されてしまうだろう;

。U θu 8 u長・
一一=一一+一一。p-8 p -8 p 

Richardelon'の乱れ判定基準:

g θT _ 8 T '.' _ '1 8⑪ 
ー〔ー+(一)~) 一一-

Ri=KT T a z -8 Z ⑪ KT'e> 8Z 
=ー一ー 一一----KM.8u.z θv ~ 2 'Kuιθ ぜ

皿(一一)-+ (一一) 凪 (一一〉
θZ θz'; ， . 8 Z': 

(76) 

(77) 

は臨界霊直ジャー値の指標値として採用されている。との臨界りチヤード;1:/数Ricrく1は乱

れの状態の始まる値であるが，自由'大気中ではRicr =1である必要は念い。特I'CKT/KM" 

すをわら熱及び運動量の交換係数の比が1と迷う場合Kはそうである。

ぐ66)式vc:C64)式を入れ， μ=0と仮定すると次の式を得る0

8u 8ii _8J..- θ( u-c ) t 
一=ー+i Uo Cーー(ii-c)t+J.-': -~'+IIJ 
θpδP' --8 P θp  

Xexp {i (J. (u-c )+lIp} (78) 

( 78)式から，次のよう念場所で強h義直γャーの発生か考えられる。

a) 8u/8pが大きい。ナ左わちジエyトの近傍

b) νが大きい。メソ・スクールーじよう乱の垂直方向の波長. LHが小さい。

c) 距離ムpだけ離れた調和関数が，それぞれ〈ー-) 1と(+) 1の極値κ遥した場合，す

念わら.メソ・スクールじよう乱.7it;l:;-の事訟の. 1 8 0 。だけ位相角がずれているととろ。

垂直シヤーを有する流れでは，通常，垂直方向の風のプロァィールの中に準繍性的念メソ・ス

クールじよう乱の現象を含んでいるが，層厚6pで分離された風の偏僑が位相がずれて重ってい
持

るよう念限定領域が存在し念ければ念ら念い。 8u"/8pの値が大き〈て，方程式(7 8')の

θu/8pが (77)の判定基準に照らし合わせて臨界値以上K念っているとすれば，乱れは弧立

した領域や比較的うすい層内でも発生する。次の項で，もっと詳細K論・じられるはずである。対

流圏内では安定度の値が比較的低し垂直シヤーが適当念値であれば， Riが型軽臨界値と念T.
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ぎた乱れを発生するように念る。ぞれゆえ， FPS由 16の観測結果K基づ〈風のプロフィールで

は成層圏は対流圏ょ bも，か念b多〈のメソ・スクールの変動を示しているとhうととも驚ぐに

及ば念h。対流闇内では，比較的風越の弱い偏傍をもった深い層だけが乱れの浸蝕効果を免かれ

ると期待される。成層圏では気温減率は小さしほとんど等温変化に近い。とのよう念所ではリ

チヤードソン数の値は大きい。メ'ソ・スクールの構造を持ったじよう乱の風速や風舟の変動〈ゆ

ら~.)は長時間Kわたって保たれる。とのととは，すでにレータ二ーの風の観測及びロクヲト・ゾ

ンデ観測資料で見られる過タである。
長

メソ・スクールのじよう乱の構造を含んだ層内で，風の傍傍 U の波動現象の波長や位指の関

係を表わず指標を得るととはでき念いけれども，ある与えられた総観的念条件の下では，メソ・

スタールじよう乱の最大可能念撮巾を得るために，上記の議論を適用するととは可能である。垂

直方向の風のプロフィールの中に観測される風速の変動は垂直K上昇する飛行物体に影響を及隠

すので，乱れの作用ー最大影響可能値ーは，飛行物体及び物体の速さの反応特性が気圧また

は高度の関数として知られている走らば，容易K知るととがセきる。

メソ・スクールのじよう乱の作用ば次の2つの方法で念される。

ω (7 7)式から出発し.Riの適当念値. Ri主1を選ぶ。(式〕中にお・ける θV/oZは
d.V/θZ.またはAV/I¥pから計算する。ととで.d.Z.d， pはshearing layerの

垂直方向の波長の 1/4程度とする。与えられた安定鹿の下VC$'いて，ムVの最大値はムZの関

数として，最大可能念メソ・スクールのじよう乱の有する風速の偏傍を与える。(第30図中の

適当念線を見よ)。

1
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がな
気球による観測結果が利用でき，メソ・スクールのじよう乱の変動層の厚さが予報期聞を通し

て保たれるという仮定が保証される念らほ，風速変動の振幅最大可能値は，第30図のd.VとムZ

の相関から計算される。

( b.> 気球による風の詳細念観測結果の時系列から，メソ・スクール変動の構造を有ナる風@
層を各個別々ぽ分離して確認するととができる。測定結果の時系列が十分に長い期聞のものであ

る念らほ，との時系の中に特殊念風速の変動が明らか陀最大握幅(IC達しているよう念探測を少な

Kとも一つは容易に見出すととができる。気球が上昇過程でとの特別注層を通る時期は，振幅の

極値(調和関数の値が士1) (IC近い状態の時期であると仮定するod.VmaxはムZの関数とし

.てプロットされる。第30図から見られるように，実擦の資料から得られたかよう念値が驚くほ

ど分散しをいでまとまっている。とのととは，前κ述べた理論的考察が正しいものであるという
指標を与え，希望を持たせるものである。

ふえた~， d.Vの観測値をd.Zと関係づけて，ムZの同じ値に対してムVmaxまで外挿する

ととが:可能である。とのようにして，メソ・スクールのじよう乱の構造を持つ層がC2n-1)7r/4

の位相角の所(IC，仮κあるとする念らば，ある特殊な天候状態(IC$-ける大気中のメソ・スクール

変動の最大可能値を求めるととができる。

以上議論したように，メ Y・スクールじよう乱の発生起源については，念会思考している段階

念のである。流れの非地衡風成分は大気のとの種のじよう乱の原因と思われるが，との非地衡風

成分は種々念仕方から発現している。 Raethj en &EZ;f l i ch(1961)は対流圏(IC$-

いては，対流運動が重要であるととを示唆している。運動量は上層ほど大きし下層では小さい。

対流運動は運動量の小さい下層ヂら運動量の大きh上層へ輸送す:る役目を荷なっている。 ζの働

きが行念われるととによって，流れの状態はE地衡風に念って来る。大規摸t.c立場からすると，

非地衡風的を流れはj.et""'max imaの入口と出口付近に見られる。方程式 (75)の分散性質

を考えると，との遼動は，垂直方向K風のシヤーを持q た基本流に重念ったメソ・スクールのじ

よう乱を発生させる可能性がある。地形障害は非地衡風運動の源泉として作用する。

ジェット。ストロームの εタロの構造

前(IC，ミクロ構造は水平方向のじよう乱の波長が10 ‘以下のものと分類した。垂直方向のス

クールは水平スクールに比べ，大体2桁程度小さい。現在，ジエ yト・ストリームの領域(IC$-け

る詳細な大気構造に関する知識はジエ 7 ト航空機で収集された資料Kよる£どろが大きい。

測定著書として飛ぶとれらの航空機は，巡航速度である約200m/ s e C(.で重大念制約を受け.

る。大気運動の乱れスペクトルの毒る部分は航空機の反応から生ずるものと考えられている。と
令 ・.

れらの測定結果は航空機のもつ反応速度の特性によってゆがめられている。 'aircra.ftr.p e s p 

-onse は散学的には，ある程度補正し得るととができる。しかし，航空機自体及び航盛機の

もっている空気力学的性質拡フィルターの位指を持9 ているため(IC，少〈とも現在では，徴細構
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進(約0.5.......1OKmの波長〉のスクールのものについては正確念測定は困難とされている。

1 02 m程度の水平波長の大気じよう乱は，激しい“ゆれ"のある飛行状態のために，その存

在が確認される。とのようを状態VC，雲の念い所で嘩島した場合κは，晴天乱流(OAT)κ遭

遇したと言っている。とのOATが強い場合には，航空機の機体に重大念損傷を受けるとともま

れでは念い。弱い，中程度のOATの場合は乗客κ多少の影響を与えるが，しかし安全であ!J， 

ある場合には心ょいととすらある。ただ，との現象は航空機の耐用年数を縮めるととになる。

晴天乱流κついての観測や研究が行われてから 10年以上も統直しているが，乙の現象につい

ての物理的性質についてはか念b疑問が残されている。表1VC示されているよう VC，OATはジ

第1表 アメリカで観測された晴天説流の出現頻度(%)

Season 

Au七umn

Winter 

Spring 

Summer 

壬1関盟主1舗

to lef't of 

jet s七ra担

34 

39 

86 

29 

主主開回国

七oriET-t of 

3抗日放ちam

31 

29 

26 

30 

No Near 

jet な勺'Il/#l

str閣且

85 26 

82 11 

38 14 

41 18 

Near 工n

closed mαmtain 

low wave白

5 22 

1 80 

生 23 

1 18 

エァト流の近傍で出現・形成するととが多い。報告されたOATの場合を見ると.比較的風が弱

い所でも発生している。 OATはトロポポーズ付近で，しかも傾圧安定層の近<vr:;その最多出・

現頻度域を有しているーとの傾圧安定層はジエ y ト・ストリーム・フロy トと呼ばれ， ζの付近

の資料は，少念〈とも現段階では，亜音速航空機から得ている。

山脈あるいは高原地帯の上空で， OATが観測されるととが多いという事実は，正常左大気の

A 状態の下では，地形の障害によって形成さ.れるじよう乱が多いというととを示す。か〈て.QU 

-eney & Scorerによって念された1e e-wa，-e の考察は，山脈や丘陵の上層のpote

-n t i a 1 0 A T r e g i o.n s を決めるのに有力君主.効果あるものKなっている。とのような

理由から，海洋上と大陸上における CATの発現期間やその強さには差異があるよう陀考えられ

る。大陸上では， しばしば現われるが，その乱れ現象の空間的な拡がりは海洋上より小さい。

低気圧性の上層の流れベタ-:/，特VC，目立った谷の場合は，東西流または高気圧性循環流の

場合よbもOATが形成されやすい。谷の後面では合流があ払とのため風の強h重量γャーを持

った浅い層を作り出す傾向があt，大半は高さとともに風が回転するととKよっている。.OAT

の物理的性質について理解しているととは，航空機はある強さの急激念動揺，一つは垂直方向の

ガスわーっは水平方向のガスト，あるいは両方のガストによって生ずる動揺を受けるが，丞車

方向のガストは水乎方向のガストよ bも方礎度を起すのに効果的であるとと，少〈とも現在の航
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空機の形からはそう雷えるととである。とれらのガストは純粋大気の乱れか，または安定念中間

面κ沿うた短波長の重力波陀よって起される。との安定中間商は航空機によって妨害を受けるの

である。とれらの渦の波長が航空機の共鳴撞動数に対応している左らば， CATを発生させるの

に特に効果的に念る。

乱れのある断熱層の場合のCAT，i>-よび安定念 γャ一層1tC，t，..けるCAT，ζれら2つの場合

κ，激し〈動揺する飛行状態は深h層の場合主 bも比較的浅い層で起るようである。特1tC，との

ζとは成層闇内であてはまる。それゆえに， CATが比較的薄h層状の構造を持っているとhう

ととはーとれが通常の性質であるーその一般的を牧理的原因を示唆しているものであると仮

定できるかも知れ念い。

CATとリチヤードソン数との相関はあい矛盾した硫計結果を出した。との相関の不ー致はリ

チヤードソン数が比較的深い層陀わたって計算しているととK基因している。 CATは層の浅い

スモール・スクールの現象念のである。統計的念取b扱いをみると，乱流理論の原理を考慮して

はい念いようである。乱流理論では平均流から大規模念じよう乱へ運動エネルギーが流れ，また

各種のスベクトル列を通して，摩擦に消費され，最終的Kは熱を発生するeととに念る。"大き念

渦は小さ念渦を含み，との小さ念渦の遼動エネルギーを供給している。さらにめとの小さな渦も

また，ょ b小さい渦を含んで，その運動エネルギー源に念っている。以下，とのようにして次第

に粘性に転じ運動エネルギーは失われてゆく"と Richardsonの流出が速続的K行われて

いる念らば，大規模念流れのパターンと CATとの相関は有意であるべきでるる。また一方，上

l脅の流れK見られるメソ・スクールの現象はOATの出現とよりよ〈一致した関連を示すべきで

ある。というのは，メソ・スクールのじよう乱はCATのよう念小規模念じよう乱Kよタ直接的

陀エネルギーを供給させるからでるる。との考え方はオーストラリアで行われた観測結果から妥

当牲が認められた。ラジオ・ゾンデの観測から，燭が薄〈安定で，しかも速度シヤーを持った層

の存在Kついて十分注意を払った場合にはCAT発生の予報は成功した。との方法は現在，現業

的ltC用いられているか念b厚い層に対するOATの瞥報よりも，むしろ精度が良好であった。

中程度のCATは，オーストラリアでは，次のよう念条件の時に観測された。ナ念わち，風向

が高さとともに急激K変るような地域で，しかも風速が著し〈弱い状態にあった。震L流域を切る

断箇図を見ると，風向が高さとともに急激K変あような領域κは，猛烈念衝撃を与える上昇気流
の存在するととが分る。とのよう念特殊念場合には，寒気が暖気の下にも〈・b込んで，安定友成

層が主主じて行った。一方， Schwerdtfeger & Radok は大気の状態を，よb不安定化

させるよう念温度移流を伴ったCATを観測している。

記述するのにふさわしい観測結果がオーストラリアで得られたので，とれについて触れて見ょ

う。 1963年9月12 日，比較的変動の少1.c~大規藤友流れに重念った幅 1 5マイル程度で，

中程度の強さを持ったCATを，実験観測機が観測した。とのCAT 1tC，最初LakeDu t ton 

上空で遭遇した。乱流領域を通り過ぎる途中で，とのCATItC目印をしるすために纏幕を張った。
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くりかえし通り過ぎると，とのOATの領域はいろいろ念方向に延びているととが分った。その

強さ，あるいは拡がりには有意念変化は念かった。との観測機は，主要念乱流高度(32，000ft)

よタ上方1，0 0 0....， 2， 0 0 0 f tを横断飛行していたから， ζの高度では乱れが少念いととを示

している。との飛行機は，燃料の関係で制約はあったが，乱流の顕著念領域に約45分とどまる

ととができた。 ζの45分間中VL，乱流域は流れの平均風(2800 .133ノァト)で漂流さ

れてしまった。 ζの例の場合ゃ，また寿命の長¥tlOATの場合は，上層滞。，fタァンで見られるメ

ソ・スクールの構造を持った現象は.~ t小さ念じよう乱にエネルギーを連続的K供給している

はずである。

前項にかいて，非地衡風屑の特性ーある種の準慣性揺動を受けているーについて論じた。

異念った波数が混在して揺動している層には，ある限定された領域が出現するかも知れ念h。そ

の限定された領域では垂直方向。風のシヤー(平均風のシヤー+じよう乱風のシヤー〉が非常K

強い( (7 8)式)。 ζれらのジャーが磁界リチヤードソン数を越す時VL.との層bよびその領

域内に乱れが発生するかも知れ念¥tlo ジェット・ストリームのコアの上・下の近傍で，強いγャ

ーのるる所ではOATの出現回数が比較的多いとhう事実は，との仮説の信頼性を強めちとhる。

さらVL.方程式 (75)によると， 。己/θpの値が大きいほど θI〆8p の値もより大きい値
と念唖て，密接念対応関係を有している。 81〆8p の値が大き〈念ると，黍直方向に隣接し
た腐のじよう乱の風は無秩序に合成されて，ある所定の地域内VL~ける発生場所(乱れ)の散を

増加させるととκ念る。

以上は，.純粋κ思索的念考え方であって.とれが妥当であるかどうかは将来の問題である。も

しも，じよう乱(OATのよう念)がメソ・スクール構造の垂直γャー不安定に£ってひき起き

れるとする念らば， 2つの極めて安定念薄い層によって境界され，断熱減率を持った薄い盾ー

垂直方向VL混合された気塊の平均温位に相当するーが発現し念ければ念ら念い。同

時VL，流れの運動量は断熱腐を横切って交換されなければ宏ら左い。つま t，メソ・スクールの

風の黍直γヤーは，¥tlまや. 2つの隣接した安定局に限定されるであろう。風のγヤーの2乗が

リチヤードソンの制民基準K入って~þ ， また温位のてい減率が線形であるから，風のシヤーの

向きが反対κ念って垂直の運動量輸送が逆方向になる領域安で，断熱湯合層は垂直に拡がって行
くととが考えられる。

断熱で安定念層が垂直方向VL連続的につながっているととが，詳細念気温観測から確認されて

hる。前述した推論からすると，強い垂直方向の風のγヤー域I'C見られるメソ・スクールの構造

の現象が示ナ気温プロフィールは，よ b小さ念じよう乱花よって形成されているのでは念いか?

という疑問を生じさせる。多分，観測されるメ y・スクールの構造は，すべてにわたって異種の

温度移流Kよって生じたものでは念いだろう。

上記の考察が正しいかどうかを判断するには，一層の研究，とくにhろいろな場合の数多い測

定が必要であろう。空の交通がますます増大している現在，大気の大規模念現象によb深い洞察
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を加えるとともt'C.さらt'C.メソbよび宅クロ・スクールの現象κも注意を払う必要がある。

(渡辺正雄紹介)

J〆

〆〆
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対流閣の流れの気候学

前節で，波長41までの長波(Planetary long wa，"e)は間半球の大き念山脈や海陸
の分布と関係があるようだというととが指摘された。とれらの効果はジエyト気流系D平均位置を

示す図の中にはっきりと現われている(第36. 37図)。逆κ，ジエ 7 ト気流の力学的性質は，

天気現象や地表付近で測られる気象要素K影響を及vます。か〈で，大規模な，しかも地域的特徴

が加味されている対流圏の流れの平均状態は動気候学Kとって欠くととの出来ない部分を構成し

ている。

対流舗と圏界面のジェット気流系

士宮疏圏のB揺れにとって重要念意味を持つジエ y ト気流系を記述するκついて，古典的念述語に

限るととκする。しかし，個々のジェット気流系の間Kは，中間の transit.ion状態があb

得ると云うととを認識してbか念ければ念ら念い。各々のクェット気流は大循環Kとって重要友部

分である。し:かし，各々がそれ自身で完全念存在では念<，他のジェット気流系との相互作用が，

大気中の大規模念輸送過程の物理的基礎を構成しているのである。

圏界面またはその近〈陀現われるジェット気流は二つの主念グループK分けられている。郎ち，

下部対流闘の傾圧帯(たとえば前線)と結びついているものと，その傾圧性が上部対流圏に限ら

れているものとである。補者のタイプの主念代表は極前鶴ジエ 7 ト気流 (-PFJ)である。

海洋性あるいは北極前線と結びついているジエ y ト気流は.その性質がPFJと似ているので，

PFJと関連して議論をす弘めるととKする。後者のタイプは亜熱帯偏西風ジェット気流 (ST

J )と熱帯偏東風ジエ y ト気流(:T EJ )でイ指受される。

下部対流圏では，気温てい減率の逆転や前線性の不連続と結びついて，下層ジエ y ト気流 (L

LJ )るるいは逆転風極大(IWM)の型で多少顕著念風の極大値に出くわすことがある。

前韓性ジヱヲト気流

930年代と 40年代にドイツ気象局で流行した気回の性質の古典的念取b扱いCSchin

-ze a n d S i e g e 1. 1.9 4.3 )は，上層の流れについての新らしい成果をとり入れて，カ

ナダ気象局で新たκ拡張されたCGalloway.1958. 1963;Mc Intyre. 1958)。
ジエ y ト気流系は大気中の主要念前線系と結びついているので.mT気回(ma r i t i me t r 0 

-pical air)とmP気団(ma r i t i me po I a r a i r )とを分ける極前線の上方300

mb付近vr;.そのコアを持つ極前線ジエァト CP FJ )を見い出すととが出来る。また.mP気 1

団とmA気回 Cmaritime arctic air) を分ける海洋性前糠の上κ海洋性前糠ジエ 7
ト(MFJ)を.1:た， mA気団と cA気回Ccontinental arctic air)を分ける

北鋸前鯨の上に北極前線ジエ y ト(AFJ)をそれぞれ見い出すととが出来る(Serebreny 
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e t a 1. • 1 9 6 2 )。カナダ学派の3ーフロントの概念κ従った解析例のなかには，地上の前
綿の位置が非常に接近しているものがある。そのため，各々の気回の境界の聞で明瞭念区別がつ

くものかどうかは議論のあるととろである (Galloway.1963)。

300mb天気図から分るようvc:.上層の流れのバタ-';/は，グエyト気流が極めて明瞭tc指

ー状(fingery)構造を持つととを示している。特vc:.主左極大風速の入口と出口の地域では

はっきりしている。とのよう念ジェット気流の微細な構造はむしろ普通のととである(Newto 

-n. 1959;Serebreny et al..1962;Reiter and Nania. 1964)。

30 

t 
第31図 315. K等温位面上の等風速線 (m/日)0 1963年4月20日0000G.M. T. 

等温位解析はジエ 7ト気流の微細念構造をよ b良〈現わしている。第31図は1963年4月

2 0 13 0 0 0 0 G. M T.の3150 K等温位面上で，ミネソタ州上の深い低気圧付近の流れを

示している。とれに対して.第32図(国各}は同じ日の数時間前(4月19日19 2 4 G. M. T.) 

に鴨タイロス 5号 nvc:よb撮影された同じ低気圧の写真である。第31図にbけるジエ 7 ト気流

の高風速のバンドは. Endl ich and McLean (1957)によってジエyト気流前緯と
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lI'l'-ばれた安定腐の中κ入ヲている。
再び，流れの指状構造に注目する。第31図で解析されたジェット気流の流れは，成層圏から

下部対流圏までの広い気圧の巾にわたって伸びているととを指摘してお・か念ぐては念ら念い〈第

3 3図〉。

との低気圧系への湿潤空気の流入は，とのジエ y ト気流の最も東の支流で起っている。

ζhでは，二本の平行念スコールラインが4月19日12G. M. T. VC観測されている。タ

イロスの写真は，湿潤空気をもっとの地域で，はっき bした雲のバンドを示している。温暖前融

上では，グエ y ト気流は外側に吹き出している。即ち，一つの支流は尾根のまわbを高気圧性に

流れ，一方，他の支流は低気圧の北側の安定度の高い地域へ低気圧性κ流れている (Eliass

""'en ap.d Kleinschmidt. 1957)。明らかにとれば成層闘の中へ対流圏の湿・った

空気を送Dとんでいる支流である。

低気圧の西側では，乾いた成層圏の空気をもった北からのジエ yト気流の支流が，安定層の中

で本流と合流している。とのよう左下降流は，放射能で汚染された成層圏の空気の輸送と関連し

て，前κ研究されている(E 1 i a s s en. 1 9 6 2.; Re i t e r. 1 9 63 b. 1 9 6 4 a; Re 
-iter andMahlman，1964;Danielsen，， 1964a， b)。

でご士芋ごコ

主
二二ニゴ

11 
/1 

F/ω 

第33図 815・K等混位面上での気圧(mb)と相対湿度(%， Aは乾撮域の境界を示寸)。
第31図と同じ観測時刻である。成層圏内の地域は陰影をつけてある。
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ζの流れは，タイロスの写真上では，低気圧のうずの中へ一見らせん状に入っているよう友雲の

切れたバンドで示されている (Wie gma n e t a 1. ， 1 9 6 4 )。しかし，第31図から分る

ように，上層の流れはらせん運動を示してはいをい。低気圧の中心付近の低い雲は，らせん状の

印象を与え念がら，乾いた下降流の下部K拡がD出ている。

本質的κは，前線系を伴~ったジエ y ト気流系の確認は混度風の概念を用いる。 ~JJ ら，対流閣

の傾圧性は，等?密度面が等圧宿主一致するので，高さと共に風速が増加するととにつ念がってい

る。前線の強化や衰弱の過程は，前に述べたようκ，それに結びついてhるジェット気流系の強

化や衰弱に伴念って起っているようである。それ故，とれらの系のどれも，永久的な現象でるる

とか，半球的念現象であるとか考えては念ら念い。代り VC，とれらは生成と消滅の連続した過程

の.中にあり.そして気塊が対流聞の流れと共に移動するときに受ける変質のため，一つのジェッ

ト気流系から別の系への移り変りが期待されるべきである。

傾圧性と風の場との間κ密接な関係があるので，ある地理上の地域K.気候学的κ前鱒帯が卓

越するととは上層風の統計に現われている(.p e t t e r s s e n. 1 9 5 0 )。低気圧や高気圧の超

過の頻度もその通りである。~ぜをら，高・低気圧とも上層のジェット気流と密接な関係がある

からである。

低気圧や前線タイプのジエ y ト気流と結びついてhる傾圧帯は，等温位面に沿った大規模念垂

直運動を与えている。とのよう念還動は，もし鉛直上方K向〈左ら!r.!.凝結や降水{Cつ念がるも

のである。か〈て，前縫タイプのジェット気流がしばしば見回出される地域は，平均の全球的降

水分布の中K反映されている。ジェット気流循環の中K流入してくる気団の水分は，もちろん個

20∞ftt-
16α〕

12A】O

8∞ 
仮)0

O~ー

4∞ 
-8∞ 
ー1糊卜
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、

鴫平均ジエ y ト気流"の位置と強さについての統計結果では，ジエァト・コア付近の流れはジ

エ7 ト軸に対称κ分布してい念いととを心κとめてbかねば走ら念い。とのと ξは多くの研究の

中で明らかKされている(D a ，. i s. 1 9 5 1 ; Re i t e r. 1 9 6 2 ; B r un d i d g e an d 

Go ldman. 19，62 ; End 1 i ch and McLean. 1964)。第 34図は合衆国での飛行

機観測の多くから得られた平均断面図である。との断面図の中の等風速鰻はジェット・ 3アの風

速からの乎均風速差として示されている。ジエ y ト軸の付近では，低気圧性シアー(等正面また

は水平面で浪，Ijられる)が高気圧性νアーを上まわっているととは明らかである。との毒事実はいく

つかの意味を持っている。

特定1L経度では，ジエ y ト軸の位置は回毎附崎bの献じ変動を示ナ?であ1ろう。それ故，特定

念子午鶴K沿った月平均または季節平均の断面図を作るとすれば，個々の非対称1Lジエ y ト気流

の多くが，いろいろ念緯度でその軸を持ってとれらの統計の中K入って来る。との平均操作が.

高圧気性シアーが低気圧性シアーより大きい傾向をもった民平均ジエ7 ト気流"を作っている。

さら払吠平均ジエァト気流"の轍ま平均値，中央値，また個々のジエy ト軸が現われる最韻度

の位置のいずれとも一致してい念い(D a '" i s. 1 9 5 1 ; Re i t e r， 19 6 3 )。とのととを

第35図に示す。

u(kta 

LATITUDE 

ず=2〔戸+V，*2，)
*印は量の平均流からの偏僑を表わす。即ち

J盟 u'..-u 

ととで.

1 f t+1 T 
u=ーー盲 目刷"
T J t-t T -、:7. t ) d t 

-25ー

Kao and Hurley ( 

1 9 62 )は300mb面k

bける地衡風の平均運動エネ

ルギーの分布を調べた。その

面はPFJの最大風速面とほ

Y一致している。その中で彼

等は 1か月平均の会運動エ

ネルギーと渦動(ed dy)運

動エネルギーとを分けて考え

た。平均澗動遼動エネルギー

は.鉛直運動を鰯見して，つ

ぎのようκ定義された。

(79) 

(80) 

(81) 



180 

Tは平均をと。た時間間隔である。

第36 図と第 37 図はK~fo と Hurley の研究結果を示している。 Kg/m/s ecl の単

位で表わされた針盤勧エネルギーの分布は，前に述べた制限を受けている"平均ジエヲト気流"

の位置と強さを反映している。日本の上空bよぴ日本の東へ伸びる強いジェット気流は非常には

っきりしている。高気圧性γアーは，平均操作について前に述べたとと』一致して，非常κ強い。

1957-1959年の期間の，東経140。と 180。の聞の transosonde明演IJVC
もとづいたAngell(.1964)の統計は.300mbと250mb面の平均風速は秋には約

103ノ'71-.冬には128ノット，春には101ノットであるととを示している。とれらの風

速は，一世の高層観測から見積られる平均風速より約25ノヲトはやい。極端に風の強い自にラ
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1000 800 

。。

? 
第3'1図 300mb函における，地衡風の平均金遼動エネルギー〈実線)と平均渦動逮動エネル

ギー(破線)の T月の分布(kg/m/86C8) 

(Ka，o and. Hurley， ~ 9 6 2!ICよる〉

←第36図 300mb面における，地衛風の平均金運動エネルギー(実線〉と平均渦動運動エネル

ギー(破線〉の1月の介布(.k9/m/鎚 c2)

(Kao and Hur1ey， 1 9 62!ICよる)
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第36図と第37図κbいて，平均渦動運動エネルギーは，太平洋と北アメリカKある平均ジ

エy トの極大の北側bよびその下流で最も高い値を示している。特κ冬κ顕著である。平均渦動

運動エネルギーの極大が平均金運動エネ凡ギーの極大K対して北極側Kずれているととは，ヅエァ

トの極大K特有念非対称性によるものであろう。との効果は第35図K示されている。

平均渦動運動エネルギーの極大が東にずれるととは，ヨーロヅパ東部ではめったに念いように

見られる。しかし，太平洋や太西洋の地域ではか念りはっきりしている(第36. 37図)。 ζ

の顎笑を説明するために，渦位保存則は大きi.t山脈上で高気圧性の流れを生じさせ，また風下で

谷を発生させると云うととを思いおーとすととにする。との山岳効果による谷の東側jでは，谷のま

わりを流れる高緯度からの寒気ととの谷の下流の亜熱帯高気圧のまわりを極方向κ進む暖気との

間K合流が生じる。との高気圧周辺の北への流れは，また絶対角運動量保存の見地からみて，ジ

ェット気流の風速を生じさせるものであろう。

ジエ y ト気流面の流れに対するヒマラヤとロ yキ一山脈の影響は，とれらのコントロール源か

ら離れhば弱まらねば念ら念い。かくて，流れの強さと定常さの組合さった効果を示している平

均渦動運動エネルギーの極大は.太平洋や北アメリカのジェットの極大には山岳効果があるとと

の付加的を証拠を示している。

Petterssen (1950)やCrutcher (1961)による統計と同様， Kao and 

Hu r I e y ( 1 9 6 2 )の統計， N am i a s a n d C 1 a p p (1 9 4 9 )の初期の統計，平均

断面図などでは皆PFJとSTJとの闘のはっき bした分離がみとめられ念い。とれはほとんど

の経度でPFJとSTJの南北の変動巾が重在っているためである。二つのジェット気流の組合

さった効果は(前に述べた非対称性のためκ)STJの緯度までを占めるu 平均ジエァト気流"

を作っている。 PFJとSTJの出現が緯度的K十分は念れて，こつの明僚友頻度の盛大を作っ

ている地減におーいてのみ.とれら二つの弘エット気流の各々についての分離された"平均極大"

が期待されるだけである。とのよう念ものKついては， Ko c h a n s k y ( 1 9 5 5 ) $-よびアメ

リカ気象局 (Anonymous， 1961)によb示された合衆国東部のいくつかの平均断面図の

伊jがある。 19 60年のい〈つかの月についての南半球からの平均断面図は，またPFJとST

J~ついてのはっきり分離したコアを示している( P h i I 1 p 0 t， 1 9 6 2 )。

亙熱帯ジヱヅト気流

前κ指摘したよう~. PFJとSTJとの主念区別は. S TJと結びついている傾庄帯は上部

対流圏に隈られ地上には達し念いと云うととKある。 γァーの水平的念特徴はPFJのものと非

常に似ているので，前の議論で説明したと同じ〈非対称の観測結果をもとK函か念ければ念らな

レ、。

第1図bよびそれに続〈ジェット気流の起源の説明で， S TJはその存在を大気の流れの角運

動量保存の傾向によっているζとが指摘された。か〈て，上空のu反貿易風帯"(anti-tra 
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-des)での空気の北方への移動は.S TJの中で観測されるよう念強い西風を生じさせる。

との概念ば半球をとりま〈平均STJの現象を理論的に説明するとき非常K役立つている。個

々のジエ yトの極大協注目するときには，特κ北アメリカ上のもの~ついては，他の過程をとれ

t訪日えで考えをければ念ら念い。ロ y キ一山脈の風下側での寒気の氾濫は，と<~冬の終り頃tて

は，低気圧とそれに伴念うPFJの強化をう設がす。 ζの寒気段南へ流れると hもK水平に拡が

り.はじめの傾庄前韓帯はますます沈降逆転の特徴を呈して来る。との状態~$-\I'\てさえ，ジエ

ヲト気流の余流は冷たい地上の高気圧のコアの上I'C見い出される。との例の経過は，寒気の氾漉

はPFJ~伴ったものであるととを示すけれども，との冷たい高気圧の上のジエァトの分流を一

つのS~J として分類したい気が起って来る。ととK亜熱帯耳王帯の中に入り込む程十分南方~

移動したときには。かぐて，対液圏のジエ y ト気流を分類するについて既に存在していた困乱を

加えるととκは在るけれども.PFJとSTJの聞のある移行の機構を認め念ければ念ら1i:¥I'¥。
とのよう念移行の機構は亜熱帯高圧帯κついて左されるこつの説明を考慮したものであろう。一
方では，その力学的起源はSTJの緯度帯内での上層の空気の収束から説明されている。また一

方では，南へ移動する個々の冷たい高気圧を追跡し，1m熱帯高気圧地域の中での変質と統合を観

測出来る。

STJの特徴はKri s bn amur t i ( 1 9 6 1 a. b)κょb広〈研究動式この彼'1，との:/s.'7

ト気流は冬期間κ最もはっきりと現われているととを見h出した。冬には地球をとタま〈連続し
たベルトを形づ〈っている。第38図は1955-1956年冬期の200mb面yC$-ける平均

STJで.特徴的1i:3波数型を示している。

4tI~1叩 mm ー叩戸句勾 20VLRff-?、匂叩 mmJ也、20130m~25
30十 以三雨空忠ミミ~ L~記碍輔仁三三二=-=-~三芋虫色Z吾容ま堅逗~--=t30 

m /JJムキむ??¥・¥よ-J-bι平五片一回一¥↑15
し/イ「. ， uγ ト「 t ? でヰ之ア 、T-&アイ主 下 ¥IN
!¥<<olゐ 2om io由、必 20woh勾ゐ〆白 dofゐ:mam mmwu品
第38図 1955-1956年冬期間の平均亜熱帯ジェット気流。 200mb面の等風速線で 50ノ

ット毎ヤジェット軸の平均緯度は27.5'Nである。

(Krishnamurti， 1961a) 

PFJの地唆では，平均状態のときにのみ3波数の卓越が見られる〈第36図)。日毎の解析

ではより高波数を示している。平均操作で波数が減少する ζとは，山脈と海随分布の定常的念効

呆fとよるものであるoKri shn~murti は冬のSTJでは，個々の日の解析でも波数3がは

っきb卓越しているととを見い出した。披の研究によれば， S TJのとの3波数は.PFJの平

均緯度にあたる 47.50 Nの平均3波数型と位相がずれているようである。
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PFJ地域の平均流の波動は山岳効果で成生されるという仮定を認めるとすると，とれらの波

動は車熱帯高圧帯に割り ζみ，そしてそれを細胞状K分割するととに念る。波動の峰VC;bる8T

Jの極大は，絶対角逐動量保存のもとで，谷の東側での北向きの流れの結果であると考えられる。

かくて， 8 TJの波動の勝は，平均PFJの極大のあるPFJの谷のど〈近しい〈らiJ為東側に

ある(第36図)。

夏期Kは. 8TJのベルトは中断されている (Riehl.1962)。と〈に北半球のアジア

地域では，チベy ト上の広い地域を占める準永繍悦高気圧が見い出される。との高気圧地域の

南側に入って来る東よりの流れはジェット気流の風速と見られ，それはインドの夏のモンスーン

と関係している。西よりの流れははるか北に押しやられ，モンゴりヤやシペリヤの上にある。平

均風速は，夏期κは赤道と極の閤の対流圏の温度傾度の減少bよび成層圏の高い所での逆の温度

傾度と調和して，か念b弱u1:る。
冬の 8TJ はその大き~不変さのために卓越している。ヨアの風速は日々わずかしか変化し念

い。ジエ y ト軸の緯度的念位置の日々の変化が観測されている。 ζれらはアジアの上で最小であ

ったように思われる。そとはヒマラヤの山脈障害によって強〈コントロールされている場所であ

る(Mo h r i. 1 9 5 8. 1 9 5 9 ; P 0 g 0 s i a n. 1 9 6 0 ; S t e p a n 0'. a. 1 9 6 4 )。

8TJの力学的起源についての前の議論かι赤道地域とよタ高緯度地域の聞の平均子牛面循
環が8TJの生成。手段と在っているととが分った。地表近くの定常念貿易風は，との空気塊の

循環‘ Wheel "の中で戻りの流れを構成している(第1図 )0Pa lm'en and Al aka( 1 

952 )により示されたデータ-$0よび第E表のデーターはある程度とのととを支持している。

第 E表 正月(fC~ける，角運動量の北向き金輪送量

.i-:;_.:. 
緯 -度 乎均子午面循環 渦動交換Kよる 2つの輪ー

Kよる総送量 輸送量 送型の比

( 1 0 25 9 cot sec -2 ) ( 1 0 29 9 cot sec・宅 ) (% ) 

. 

30。 6 5 6 1 1 

2 50 1 1 47 23 

200 1 4 3 2 44 

とれらのデーターによれば，角運動輸送についての水平渦動の役割bは.8T J ({)平均位置の

緯度を越えると急激に増大する。同じととが熱輸送についてもあてはまる。とれらのデーターは

TuckerC 1960 )によb基本的に確かめられた(また.'Sa I t j m a n e t b 1. • 1 9 6 1 

; Defant and Van de Roogaard. 1963。参照)0Priestrey and Tro 
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-ilp (1964)が指摘じたように，とれらの輸送量の飽対値段，強風のときのグーター措置欠

けているととでゆがめられているかもしれ念いととを知ってbかねば念ら念い。

8印ト O.' 

1000 
+10 -+o 0 ・5 -10 -15 ー却

寺一-n.(d曙.lat.fI咽J'axis) 

第89図 月平均東西風(ノット)" 1955年12月。幽鰻座標系 (STJ'の軸の中に座標

の原点をもっ)で北半球のまわりを平均してあるの(Krishnanur也. 1961 aによる)

100 

加。

旬。

:刷
問。

マω

8国

10∞ 

J 

か一一--
ー一ーー『一一一ー-1-ー-

+10 +5' 0 四5 :"10 -15 伺・

..;，..ー-n(dag.1a:七.仕咽J'axis) ~ 

官 1

第40図 月平均平午函風(ノット )0 1955年12月ι 幽織鹿標系(S TJ'の軸の中に座

標の原点会もつ)で北半球のまわりを平均してある。(岳地問mur也. 1961a による)

とれらの計期まヵーテγ'7:-r.'座標系で行念われた⑤その座標軸はそれぞれ東向きと北向きにと

ってある。もし x軸をSTJのジエ y ト軸κとる曲線座標系で，平均運動vcつhて同じ計算を
行念うとすれば，角逮動量やその他の準保存量の翰送についての水平精動の影響を自動的にふさ

えるとと(I(~る。子キ菌(内の空気塊の〉循環は今のととる卓趨した量と念つ・てj:，- þ ， 赤道件近

で土昇， S TJの下.で下降の直接循環を示している。第39図と第40図は../:ミのよう念幽鶴座ノ

標系で，運動の経度方向の成分とそれに直角念方向の成分を平均値で示している。
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'第41図は幽藤座標系で角運動量輸送。大きさを示している。平均の (y軸についての〉空気

塊の循環の役割りが明らかに卓越している。動か念い渦動(前κ述べた3波数の準定常的君主波動〉
は運動量輸送I'(IA(らかの影響を持っている。それはジエ7ト軸の近〈では比較的小さいけれど

も. 5 Bよタ短い継続期聞の一時的渦動(斜線の部分〉は，ジエ y ト軸の北側05。以上の所にの

み意味をもって来る。そとはPFJ地域の中の一時的渦の影響が考えられる場所である。

、、、、、
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とのととは.r平均子午面輸送」対「渦動輸送jの相対的重要性についての論争点を持ち出し
and Fultj (1957.1958)による回転水糟(dishpan)の実験は，

少念ぐとも一時的に，との論争1'("休戦"をもたらした。彼等は，輸送の二つの方法の相対的重

要性は，計算が行念われた座標系κよるものであるととを結論的κ示すととが出来た。カーテγ

アン座標系では，水平渦動の影響はジエ y ト軸の付近で十分左大きさで現われている。しかし，

平均子午面循環はそとで多分?間接循環"であろう。 ζれは， リツジの中で最も強い上昇があb

その場所ょb赤道側κあるトラフの中でJ最も強い下降が起っていると云う事実が原因と念ってい
る。韓度圏についての平均は，平均ジエァト軸の南で下降，北で上昇を生じ，ジエ y ト気流のま

わタで気塊の間接循環を示している。間接循環は運動エネルギーの消賓κょ験ポテンシヤルエネ

ルギーが生成するととを意味するので，全ての運動エネルギーはとの座標系の水平渦動κよって

IIC.よ

第41図

1955-1956年冬期における，相対

角運動量の輸送。

(Krishnamurti， 1961b. 
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供給され念ければ念ら念い。

渦動の項が重要である証拠は，

の除K現われると云う事実で示される。極夜ジエヲト気流Kついてのように，個々のジエ yトの

極大は寒気の下降と暖気の上昇によって放出されるポテンシヤルエネルギーから遂動のエネルギ

STJのジエ y トの極大が角運動量保存の傾向に従って，波動

-32ー



ーを得ていると云う事実と，との間接子午荷循環のセルを同一視するとと怯困難である。

Riehl and Fu.ltj (1957. 1958)の研究は，運動置と熱の金輸送量のみが大

気大循環の効果を見積るのに真K意味をもっととをはっきりと確立した。金輸送量を渦動と気塊

の循環の形陀分解するにあたっては，をた用いた座標系を明記し念ければをら左い。座標の選択

Kよって反対の結論K逮すかもしれ念いからである。

類推すれば，ベクトル萱としての上記の種類の輸送過程を考えれば良い。もし，潤動輸送と平

均の気塊の輸送κ注目して，二つのベクトル成分の相対的重要性を考えようとする念ら，また座

標系の種類Kついてもは世きタと言及しまければ念ら設い。

拠帯偏東風ジェット気流

前節で，亜熱帯高気圧のセルの力学的起源は. S T Jと同じく，気塊や西風の角選動量を極方

向に選ぶハードνー・セルで説明されるととを示した。もし，との梼環セルに加わる水平渦動が

念いとすれば，南北両半球で一様念流れの亜熱帯ジェット気流しか望め念いとと κ~ る。

しかし実際Kは，亜熱帯高圧帯は，主κ中緯度の長波の谷の作用で個hのセルκ分割さ'れると

とが知られている(たとえば，パーミューダ高気圧，アゾレス高気圧念ど)。すでvc指摘したよ
うに，とれらのトラフはヒマラヤ，ロッキー，アンデスのよう念大規模念山岳の模様と密接κ関
係している。

大き念トラフがそれぞれの半球の亜熱帯高圧帯を貫いている所はどζでも，赤道に向う空気塊

の流れが，高気圧セルの東端の上部対流圏で起っている。角逮動量保存の領向はとのすしれを西K

偏らせ，そのため上層の東風域が生ずる。

との東風域は両半球の熱帯緯度での特徴ではあるがF タエ，....気流の風速(TEJ)VC逮する

よう~風速は，わずかヰ砕球では東南アジア，インド，アアI):fi{ Scherhag. 1948 : 

V e n k i t e s h w a r a n. 1 9 5 0 ; J e n k i u s 0 n. 1 9 5 5 ; Ko t e s w a ram.l 9 5' 8;， 

F lohn. 1964 ; S tepano，-a. 1 964) j;，-よびカリプ海-(A 1 a ka. 1 9 5 8 )上で観
制されているだけである。

"Constant angular no回 ntum
e、"~ー‘..:;
ご、‘

第42函 1955年7月25日κお

ける200mbと100mbでのイン

ドとタイの東風成分の平午面断面。

(実憩) 角違憲唾一定および絶

対渦度一定とした理論上の風速断・

面。(点鯨) 干

(Ko七宙開.raJn. 1958による)
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TEJの存在の根拠と念っている絶対角運動量保存の傾向は.第42図から分る。との図は1

955 年 7 月 25 日の 200mb と 100mb菌VC~けるインドとタイの東風の成分を示してい

る。 100mb習は， ζれらの地域では，函界面や最大風速菌の近くにある。そのため.TEJ ー

は.P FJやSTJと同様，保圏界面ジエ yト気流"と考えるととが出来る。 TEJは車熱帯高

気圧のセルと密接につ念がっているので，ときにはSTJ系と関連して論ぜられるとともある(

R i e，h 1， 1 9 6 2 )。しかし，楓立した地域で起るととや，季節的κ起るととを考えると，分

けて取扱った方が良い。とれについての他の理由は次の考察で示される。

前に述べたようκ.T EJは亜熱帯高圧帯の分断と関係している。その存在は，子午面の貿易
風のセルによっては説明出来ず，とのセルκ重念った水平渦動によって説明される。か〈て.S 

TJは平均子午面積環を維持する現象であ9，またある程度北向きの渦動角運動量輸送をに念う

現象である(第2表参照)。との後者の働きはSTJ系にbけるジエ y トの極大を説明するもの

である。 (Berson and Troup.1961 ;Krishnamurti， 1961a， b)。しか

しながら， T E Jは主に南への渦動角運動量輸送を生じ.平均子午面循環の考察の中には現われ

てい念い(第1図参照)。

北半球の夏だけに見られる非常K定常念TEJは，フィリピンとアフリカ西部の聞の経度内に

80 。 80 叩 90 

-.---ー耳慣田守

加

、3
4 

20 

10 

0 

10 

第告8図 7月一-8月の 150mもにおける合成風と等風速線。(単位ノット) 200'mbと

100mbのジェット軌 (点線) (Flohn， 196告陀よる)

限られている〈第43図)。との特色は明らか(IL.sp'熱帯高気圧系の位置主定常さK関係がある。

両半球の冬期聞には，車熱帯高圧帯は比較的南北の拡がりが小さ〈念9.赤道K近い所Kあるく

S c h e r h.a g. 1 9 4 8 )。か〈て，南への角運動量の輸送は，定常念ジエyト気流の風選域が

発達するには十分で念い。

夏の聞のチベットやサハラの高気圧は，大気大循壌の最も定常的念特徴の中の一つである。偏

東風ジエ?ト気概といえる風速は地球上のあちとちに現われるけれども (Bond.1953 :Al 

-a k a. 1 9 5 8 )， ζの二つの高気圧だけは，定常念熱帯ジェット気流の源としての役割りを

演ずるととが可能である。

との定常性についての物理的理由はFlohn(1950. 1957a'; 1958. 1，963) 
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や他の人逮(Ohaudhury，1950;Ramage.1952;Flohti et al..195、9; 

Reiter and Heuberger.1960;Reiter， 1959， 1961a. 1'963a) 

によって指摘された。夏の期間，亜熱帯高圧帯の移動範囲にあるチベy ト高原は，同じ気圧高度

のインド上の自由大気£タ高い温度を生じさせる上空の熱源として作用している(第44函)。

ぴ 10. 2ぴ剖10 I ... 4ρiN 
畑

み JB~a
第44図 7S0EK:沿った平均気温の平午面断面。赤道付近の太平洋(7-1ぴ川上の平均状態

からの偏骨で表わしている。(1957-1962 7月一8月) 点織ま違った型のラジオゾン

デから網健した低 (Flohn.196告による)

との効果は初めK考えたととより小さいかも知れ念い。また，それは強〈定常念高気圧を生成す

るに十分では念hかも知れないが(Ra n g a r a j an. 1 9 6 1 ).夏のモンスーンの吹き出し前

払亜熱帯高気圧をとの半永久的念位置にひきつけて$.(κはきっと役立っているはずである。

ひとたびモンスーンが安定すると，降水に£る潜熱の放出が暖かい高気圧を維持するのを助け

る(.Ber SOQ. 1 961 : Da s， 1 962 )。 ζの点で，第44図で示された 1OKmと 15Kmの

聞の暖かいコアは重姿念意味を持って来る。その位置は北部インド，ヒマラヤ'の荷斜面の上部対

流圏である。とれはRan g a r a j a n ( 1 9 6 1 )の発見とよ〈一致している。南アジアと東南

アジアのモンスーンにbける気塊の循環や潜熱の放出KついてのRiehl(1963")の数値的

見識りは，中緯度の渦動でポテン γ 守ルエネルギーが選動のエネルギーに変換されるのと同じよ

うに，との潜熱の放出は少念〈とも摩擦κよる消重量κ抗して循環を維持するのに効果的であると
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とを示している。かくて.チペy ト高原の大気大循環K対する効果は，観測される高気圧とそれ

に伴う TEJの存在を説明する隈bは，その持続性と定常位以外のものについて言及歩る必要は

ない。

大気大循環の力学的効果と地表面や降水の局所的念熱効呆は，モンスーンの循環を作タ出すた

め~$o互いK作用しているよう κ見られる。問機設効果は他の地域でも認められる。例えばサハ

ラ砂漠と地中海との聞の対流圏下層の温度傾度は風の場に定常念影響を与えている。冬の合衆国

北東部のPFJもまた，冷たい大陸と暖かい海洋との聞の差Kよってその強さが増大している。

冬期間，中央アジアの高原は，夏と同じ方法で流れを安定させる冷源として作用している。し

かし夏とは逆の方向である (Ohaudhury，1950 ;Flohfi 1957b)。

TEJの強さの変動が数年間を通して，また夏だけ観測されたものもあるが，赤道地域の成層

圏で卓越していると見られるよう念26か月周期(E b d 0 n， 1 9 6 0 ; Re e d e t a 1. ， 1 9 

6 1， 1 9 6 2 ; S ha p i r 0 a n d Wa r d， 1 9 6 2 : S h a p i r 0， 1 9 6 4 ; N ew e 1 1， 1 

964;Angel1 and Korshoyer， 1964)は今のととろ見つかってい念い。現在で

は，そのような周期の起る原因は念b推論の余地があり，また， T EJの統計K入っている風の

データも修正の余地があるようだ。それでも，との周期が見かけ上高い高度から低い高度へ伝播

するととは，その物理的根源が圏界面高度の多少上Kあるととを暗示している。一方， T EJは

対流圏の循環と結びついてお.t • その主左エネルギー源は地表面の熱せられ万の違いと潜熱の放

出である刊

かつて良〈観測され，理解されたTEJの変動は，アジアやアフリカを支配するモンスーンの

年間の変化や短期間の変化を説明するのKやがて役立つであろう。とれらの地域についての上部

対流圏の循環パターンの知識は今のととろわずかぽかb増えたKすぎないが，地上の天気パター

;/"!ICついてのTEJの力学的影響は容易に認められるであろう。

インド，東南アジアおよびアフリカの毛ンスーン

インドのモンスーンK関する天気パターンは，単K大障の上で熱せられた空気が上昇し地面近

くで海上の湿った空気と入れ代るととκよるu 煙突効果 n( c h i mn e y e f f e c i )では説明

出来念いととがWagner(1931)によってすでに明らかにされている。 Rodewa 1 d( 1 

93 6 )はヒマラヤの北側の天気系とヒマラヤの南斜面K沿ってモンスーンの降水が起きている

天気系との相互関係をはじめて指摘した。

Yin (1949)はチベyト高原の南の亜熱帯ジエ yト気流の消滅とインドの夏のモンスー

ンの始まりを関連づけるととが出来た。 ζれらの発見はYeh e t a 1. (1 9 5 9 )や他の人

達CMurakami.1958 ;Koteswaram and Bhaskara Rao. 1961 a)に

よって確かめられた。第45図は900 E~沿った 5 日平均の断面図を示し，循寝パタ-;/が冬

から夏K変る時期のものである。北インド上の偏西風の後退が南西風の夏のモ Yスーンのu 吹き

-36ー



第45図
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白七 al.， 1959陀よる)

出し"と一致している。モンスーン流れは，との図の最下段から分るようI'C，比較的浅い腐を除
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いて存在している。 Yehの研究は循濃の問機念変化{す念わち，偏西風ジェット気流系の北へ刊

の後退と熱帯偏東風の前進)は北半球の他の地域でもまた観測されるととを示した(また， Su 

tcliffe and Bannon ， 1956 参照}。か〈て，インドのモンスーシのはじまb

kつをがる風系の交代は，すでに述べたようI'C，決してアジアだけに限られるものでは念い。モ

ンスーの著しい特徴は交代した風系が比較的高い定常性を持っているζとである。モンスーンの

m吹き出し"は断続的念中休みを持ち念がら数段階で起るかもしれ念ν、ヒマラヤの南側で再び

偏西風が現われると，モンスーン前進は妨げられる (ChakravlHttyand Basu，1957 

; Ramaswamy， 1962 )。インドの夏のモンスーンの後退は，山脈の南側を偏西風ジェット

気流が突き進むととKよって知らされる (Reiter and Heuberger， 1960 )。

インドの夏のモ:xスーンの始ま bと殆んど同時I'C，明Mai-Yu"(中国)や眠梅雨"(日

本)の季節が揚子江流域にまたい〈らか$>(れて宮本や朝鮮に叫すもも爾"( P 1 um r a i n ) 

を降らせる (Dao and Ohen，1957iNeyamaI968)。イ Yド亜大陸上の熱帯収束帯が

北K移.T，低気圧性のシアー・ラインが中国K根をがろしてそとに雨期をもたらす。オーストラ

リア北部でも，同様念機構(上部対流聞の偏東風と偏西風の聞の相互作用はそれ程顕著では念い

が)やモンスーンK似た雨期のはじま bが観測されている (Troup， 1961 )。

中央アフリカの雨期もまたモンスーンの性格を持ち，地表付近の南西風が湿った海洋の空気を

内陸K選んでいる。ジェット気流としての性格を持ち，また移動性じよう乱を伴った上空の偏東

風比強い降水系の引き金の役をする上層の発散場を作っている。アフリカのモンスー:.-'I'Cつい

て，その力学やエネルギー収支はまだ詳し〈研究されてい念加。とれらの季節的K支配されてい

る天気パターンをよ b十分理解するととは，熱帯偏東風ジェット気流の探究が進むまでは無理で

ある(Ko t eswa r a悶 1958)。第.46図はSTJとTEJの相互作用で引き起とされた上昇

進動を模図的K示したものである。 上の匪lはTEJの出口の地域K当丸ほほ中央アフリカを

走っている断面図K相当する。下の図枕TEJの入口を切ったもので，フィリピンを通る子午融

にほぼ沿ったものと考えてよν、

7月の平均降水量(第47図)民第46図から推定出来る上昇運動とよ〈一致している。イ

ンドの夏のモンスーンはTEJ$>よび平均流K重宏ったじよう乱K強〈支配されているととが明

らかである。 TEJI'L伴う傾圧性はよ部対流圏K限られるととはすでに指摘したととろである。

それ肱傾斜している等温位面K治った組織的念上昇運動は下部対流圏では期待され念い。した

がって，モMスーンの降水系は非前線性のものである 注1)。とれらは対流圏の厚い爆の不安

定化による強い対流系と関係がある。

温度移流がモンスーン低気圧の維持K重要在役割タを演じているととから見れば(;凝結Kよ

る潜熱の放出を除いて)とれらは中緯度の低気圧K似ている。とれらの最も重要念特徴は強雨の

分布の強い非対称性であるようK思われる。低気圧が西または北西の進路を続ける限丸強雨は

主K左前方象限(す念わち南西部)1'1:起っている。一日1'C5念いし10インチ(1 2 5ミリから
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。
回第岳6図 熱帯偏東風ジェット気流の出・入口地域の理想化した断面の循環t.， JET=熱帯偏

Jws~亜熱帯ジェグト〈偏西風 )0 (Flohn， 1964による)東風ジェ ット，

国
肘
尚

o
z

7月の平均降水量(イシチ)と 19551!:手8月!J(おける東風ジェヲト気流の位置。
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第47図



250ミリ)までの強雨は，進路の左側250マイル殴れた所まで観測される科西K移動する

低気圧の右側jではほとんど雨は降ら念い。低気圧が転向した後では強雨の地域は北と北東の部

分K移っている (KQteswaramand Bhaska~a Ra~ 1961)。

インドとパキスタン上K降る雨の全てがmモンスーン的nまものでは念いζとを心Kとめbか

ねば走ら念い。と<~，夏のモンスーンと冬のモンスーンとの間の時期には降水はヒマラヤの

南側の偏西風の中で移動するじよう乱と関係している (Ramaswamy，1956;Rei ter an 

d Heuberger， 1960)。 一方，実際のモ Yスーンの雨は逆~， TEJと関係のある熱帯

収束帯の気圧の谷K沿って起っている。かくて，単K降水の記録を調べるととだけで，年kのモ

ンスーンの変動κついて結論を出さうとする念らば， STJのじよう乱とTEJのじよう乱を分

けるととK十分念注意をはらわ念ければ念ら念い (Ramdaset al.， 1954 )。ー

注1) インド車大陸と西アフリカ上のモンスーンのm吹き出し"は時折札眼前線らしいn形

で臼々北進の形跡をみせる (Bossolasco，1953;Ramdas et al. ，1954)。しか

し，前穂を性格づける傾庄安定膳は見当らない。

下磨ジェット気流

Black，adar( 1957) ，Fay( 1958) や他の人遥(We x I e r ， 1961 ; Ge r h a r d t ， 

1962，1963;Izumi，1962，1964;Hoecker，1963;Izumi and Barad，19 

63;Bonner， 1965) の研究は，鉛直の風の断面図の中K下層の風速の極大がしばしば現わ

れているととを示している。とれらの研究から，その極大は気温の逆転K関係しているととが分

ってきむそれらはむしろ広〈拡がった現象でる9，そして(その垂直シアーは少くとも圏界面

のジェット気流K匹敵するが)水平のシアーは一般K極めて小さい。それゆえ，とれらの現象を

明下層ジェット気流"(LLJ)とするよ bもむしろm逆転風極大"( 1 WM  )として分類する

方がより適切かもしれ念い(Means，1962)。

Blackadar は慣性振動効果としてIWMの説明を可能にした。午後bそくK比大気の

最下層~:l;~ける地表摩擦と黍直混合のためK逆転層の下方では亜地衡風流( Subgeostroph 

i c f 1 ow )の条件が卓越している。対流混合が終ったあと，亜地衡風流は地衡風(または傾

度風)の条件を満たすためK加速される。しかし念がら，その(条件を務たすための)回復はm

行きすぎ"と念丸その結果超地衡風(Supergeostropbic) の極大が起る。との振動

は1/2張子日の周期をもっている.

IWMが被立するための条件は極大風の生成が進んでいる問重量1直乱流混合が抑えられると

とである。との条件比 リチヤードソン数が高さとともに増加しているととであるω 小さいリチ

ヤードソン数(普通1以下)は乱流がちょうど起タかけているととを示す。もしとの条件が織さ

れ念いと， IWMが形成している問中増加していた垂直シアーは乱流を起させ，そのため極大
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風をとわしてしまう。

IWMは其のジェット気流の現象では~い科極大風速と水平シアーに照らしてLLJ({)資格

を持つ下層の流れの別のタイプが他Kい〈っかある。 LLJについての多〈の研究と荒天K:~よ

ぽすその効果がReiter(1961，1968a) K:よってまとめられた。とれらの研究の中で，

LLJI'tついての渦度分布は発散・収束その結果の垂直運動Kついて， PFJの渦度分布と同

じ効果を持っているととが指摘されている。激しい対流活動は下層の収束域が上層の発散域の下

Kある場所で期待される(Pitchford and London ，1962)。さらκ，均一ル・ライyの形

成比逆転居の頂VC$>ける厚い乾いたし:かし条件付不安定な層と下方の湿った空気とK関係して

いるようK思われる(たとえば..8 how a 1 t e r ， 1943; B r e i 1 an d ， 1958; Bo n n e r ， 

1963;Gerhardt，1963)。
LLJ({)形成はロッキー山脈の分水嶺の東側でしばしば立証されている (Wexler，1961)。

メキシコ湾から湿った空気を送り込んでいる強や湿った流れが85011i:>面で見られる。 New七on

(1956，19関 b)はとのような例をやや詳細に調べている。彼は，山脈の斜面に沿って逮蜜1寸る下

層の流れにつ，，~ての摩擦の単響は， (マx.F)z'の項を通じて低気圧性渦度を生成するととを見い

出した。とのようκ生成された渦度は山岳の影響による低気圧発生に重要な貢献をしている。

850mb商を解析すると，前K述べたケース・スタデイーで念されたように， LLJは圏界

面のジェット気流から分離した存在として現われて来る。最近の解析(Re i t e r a n d Ma h 1 

man'，1964 ) は等温位面で行念われている。 LLJ地域で雲の生成と関連する湿潤断熱過程

のためKζれらの解析の中K入って〈る誤差を許せば， ζれらの解析はLLJとPFJとの関係

をはっき b示している。第48図(図略)は2950 Kの等温位面の等風速綿である。ロッキ一

分水嶺の西のLLJのはじま bは1962年11月22日1200G ・M.T.で，グランド・

ジヤンクシヨンで12m/ sec ，ソムトレイクシティーで18m/sec と報告されている。

1 2時間後には， L LJは山脈の東側ではっき bしてま?.T，進行中の寒冷前締の前方を流れてい

る。第14図と第15図は8000 Kの等温位面の等風速線をm/secで示している。とのい

ぐらが高い簡では， L LJは11月28日OOOOG.M.T.の図からしか現われてと念い。

しかし 3000 K面では，分離した等風速線の極大値は念い科五大湖地方Kあるジェット

の主流と合併しているはっき bした支流がある。

第49図は2950 Kの等温位前上の等圧線のパターンをミリバールで示している。 8P/oS

)0の地域は設い陰影を，oP"..令s< 0の地域はうすい陰影で示している。(局所変化 oP，/asの
効果を無視すれば)LLJは上昇運動と関係あるととが定性的K分る。と<I't， 11月28日

OOOOG.M.T.の図で民 L，LJを通って動〈空気は，海面近イを出発しやがて600mb

面のよまで上昇し，そとでPFJの主流に加わっているととが分る。もし湿潤断熱効果を認める

とすれば~ LLJ内の空気は対流圏のよ b高♂面にさへ遥するととK念る。第50図は295"K

等温位面上の相対れ度の介布を¢で示したものである。
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第49図 295'K等温位面上の等圧線(mb).1962年11月23日0000 G. M.T. 

前線系は第48図と同じo θP/θ8<0の地域はあらい陰影， θP/o8>0の地域は縫い

陰影で示している。 (R日iter and Mahlman， 1964κよる)

第50図 29S'K等温位面上の相対湿度(%)， .1962年1.1月 23日0000 G.M. T. 

前線系は第48.，49図と閉じ。湿度80%以上の地域と非常κ乾燥している地域はそれぞれ

f 別句陰影暗示しているの

(Reiter and Mahlman， 196~!による)
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文字明A"は非常に乾燥した状態を表わしている。とれらの解析から， L LJは南からの湿っ

た空気の流れを構成していると結論される。

LLJの力学Kついての研究は完成Kはほど速い坊主上の解析は北アメリカ地域についての次

のよう念仮説を示すととが出来ょう。

( 1) L LJの現象はロッキ一山脈の東側で最もよ〈現われるように見える治三少〈ともある.

場合K民その起源はロッキ一分水嶺を横切って西K辿るととが出来る。

( 2) tLJは，少念〈とも時々は (圏界面ジェットから)分離した存在では念〈て，北ア

メリカの圏界面ジェット気流系への空気と水分の強力念流入の役目をはたしている。

(桑原豊，榎島邦夫紹介)

第34図 第19回ジx.':Jト気流飛行機観測計画期間陀観測された，ジェット・ロアの風速に対

する平均風速差の等値線(ノット)。点線は曇直方向のジx.':Iト軸の平均幽率を考慮κ入れた

ものである。 横軸:ジ :1:.':1ト軸からの距離を緯度で示す。 縦軸:ジェット・コアの高度か

ら測った高度間隔(フィート)。 鎖線最大風速の高度。

第35図 8つの仮設的なゾーナル・ジェット気流(点鵡で示したお，.T2，.Ts )。 陰影の部分

は平均ジェット気流まを示寸。 鋸状の実線はとれら 8つのジェット気流の平均渦動運動エネ

ルギーの2倍を示寸。滑らかな実腺は平均渦動i輯 1エネルギーの平滑化した分布を表わ寸。
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作用中心と局地的循環莱
一

温帯低気 E

低気圧形成の模様とその基本的君主理論ば，気象学のたいていの教科書κ述べられている。容易
Kほかでわかるととをととで繰り返すととはやめて，低気圧の発達に関するこ，三の重要念事実

陀注目しよう。

B j e r k n 'e s S 9 1 b e r g ( 19 2 1 )κよって展開され，その後多〈の研究者κよって詳し

〈論ぜられた前締性の低気圧の初期の概念は，極前線上の不安定で増幅する波動から発達する渦

を考えていた。平衡状態で，前面の傾斜はマルグνスの公式で与えられる:

f PVv-P' V'v 
tan 6 =-ーv ρ ーーρ'

(82) 

ととで ε は前面の傾斜角， ρ は密度で~þ ， Vvは〈前面K平行念)地調風である。プライムさ

れた量は暖気側K関するものである。との式から前面が安定であるためKは，暖気倒から寒気側

(1(向ってi1!iJOO明.速の傾度が念ければ念ら念いととが言える。低気圧形式のノールクェ学派の極前

線論は，とのバラ yスした流れの上の小さ宏櫨乱が，はじめ東西tとまっすぐに伸びていた前面に

働きかけ，暖気の前線の寒気側へのわずかの突っ込みをひき起ζすととから出発する。適当念条

件のもとでー後(l(Charney(1947)と他の人逮によヮで"パロクリエック不安定"と

名付けられたがーとの小さ念擾乱は波へと発達する。暖壊が温暖前緯と寒冷前線の聞に形成さ

れる。後者が前者に追い付〈につれて，開審畠程が始まるの上層の緩気の谷(t r.owa 1 )は依

然として，閉寒前穂の上κ暖気が存在するととを示す。時々との trowalは暖域の中まで張り
出す。暖域が完全κ念〈なった後，新しい極前線が形成され，ゆっくり衰えている渦はしばら〈

の聞との新しい前綿の赤道側jにとどまる。しばしばとのよう念渦は上層κカ7トオフ抵気圧とし
て数日間存在する。とのよう念上層の低気圧の下の地上気圧バターンはひど〈ゆるやか念ものと

念る。カットオフ低気圧の還動はその降雨パターンと共(1(.予報が困難であ..t，ヨーロ yパでは

特Kそうである。

包帯低気圧の一生は，ノールクェ学派の理論で述べられているよう1'(，人工衛星の写真κよっ

てよ〈実証される(例えばLee s e. 1 9 6 2; F r i t z， 1 96 4 ; w i e gw a n等， 1 9 6 

4参照〉。とのよう念衛星写真を解釈する時，雲の念かの雲のない波(open wa，"e)は必ず
閉寒以前の波動低気圧K相当すると結、論しては念ら念い。むしろ雲の念い部分は，対流闘の大き

念スクールの下降流に相当すると推論した万がよい。とのよう念下降流は暖域より，寒冷前締の

後薗でしばしばbζる。

~$oまかだが有効念ノールタ z学派の低気圧の概念に多〈の精練が加えられたが，二つの主な
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問題点が残っている:

(1)暖気の前面への突っとみを起し，前線K波のよラ宏事lっζみを作るもとの挺乱は，地上付近

の流れの収束を必要とする。しかし念がらとの収束は，観測される気圧降下ょDむしろ気圧上

昇に関連すべきである。
、. 

(2)低気圧の波動モデルは，傾斜した前面陀沿って強制i上昇がある地上前線付近の降雨を要求す

る。少数の毛デル的念低気圧でほとのζとが観測されるが，非常K多〈の低気圧はとのような

理想的念模様を示ざ念Iti。

上層のジェ y ト・ストリームの研究は，とれらの欠点を克服するのに役立った。第13図陀あ

るようfC.精度方程式を用いて，圏界面付近の収束，発散パターンの分布を説明するととができ

た。地上前線に重念つでぐる，ジェヅト;:':?クシマムの左前半分に上層の発散の領域を仮定する

ととは容易である。上層の発散K関連した気E降下は現実に擾乱を起とさせ，その後綾城をもっ

た前融味動を形成させる。対流圏上層の発散が下層の収束K先行する聞は，低気圧は深まり続け

る。閉寒過程にしたがって，模様が反対になT.低気圧は浅まり始める。
下部対流闇での前線の存在は，前鶴性低気圧発生の必要条件であるが，十分条件では左い。ジ

エヅト・ストリームとそのパロクリJエ 7タ的念ジ:z.~ト・ストリーム前穂κ関連する対流圏上部

での発散が下層の前線帯と同時に働か念ければ念ら念い。下層の前線は，隣接する気団の混合す

る移り自の区域として説明される。しかじ念がら，ジ且 y ト・ストリーム前線は混合によってで

きるのでは念〈て，前K述べたように，大き左滑位の成層圏の空気が侵入して来るととによって

できる。雲量と降水は対流圏fC:trける垂直流に関連していて，水直流は上層の発散，下層の収束

のバターンに従う。とのととを考えると;....地上前線のすぐ近ぐに限るので念し対流圏での三次

元の流れのバターンで決まるととに念る。ジ:z.':Iト・ストリームの高度'"!で，更にその上部まで，

考えが発展するととによって，低気庄司圭デルはもとのノールウェー学派の概念ょ b複雑に念った

けれども，ある穏の低気圧の特種念ふるまいや降水領域医対して，整った物理的念説明をすると

とができる£うに念った。

との改良された低気圧モデルは，収束，発散の主念原因である漁獲:移流を利用するので，との

低気圧理論はしばしばj低気圧形成に関する渦度移流理論と呼ばれる。或る点では， ζれはこつ

の世界大戦の聞の時期のオーストリアの気象学派κ帰するととができる。彼らは，地上の天気は

上部対流掴の指向流κよる機構vcょっ℃支配されると主張したが，その機構の詳細ははっきタ述
べられ念かった。

低気圧発生と上層のジェ yト・ストリームの密接左関係は前fC述べた。それはPetterssen

(1950)の統計的念研究で明らかκされた。彼の研究によれば，低気庄発生の主左地域は最

も類繁念極前鵡の位置とよ〈一致する。問機念統計が粗h観測のため信頼性は少いが，南半球で

も成b立つ。

低気圧は，特にJ:<発達した艶皆ではそうであるが，指向流の中のi偽とみるととができる。 ζ
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の考えは澗と一般流の相互作用と，渦の作用による一般流の変形についての多〈の興味ある研究

をもたらした。 IA(つかの数値予報上の研究も，低気圧を増幅ナる不安定念バロクリ =-<;1ク念波

動擾乱と考える方向をとった。

平均的念指向流H:ジ ::;.<;1ト・ストリームの高度の風ペクトルで与えられず，その一部でのみ与

えられる。 ζのととは，地上低気圧に関連する9:s:.<;I ト.~タシマム耐え自身よりも遅〈動〈と

いう事実から明らかである(との事実ζそが観測される発散，収束パターンを生ずる)。指向疏

はその中に潤が埋められている，平均の乱れの念い対流圏の流れである。との平均の第一近似と

して. 50 0 -MB高度の地衡風をとるととができる。指向流の方向は，親指の法則で，閉饗し

てい念h聞いた波動低気圧の暖域の地上等圧線にほぼ平行である。

満度移流は地上気圧揮下の納得のい〈説明を与えるけれども，現実の低気圧の発達ははるかに

複雑である。 Sutcliffe(l9 47)と:E'etterssen(1956)は，物理的念考えから

数量的念評価まで入っていた。低気圧形成の指標として，海面上或るいは1000-mb商での

精度の変化の審~合を採るととができる。数学的な導入の詳細は述べ念いが，低気圧の発遣に関係

ナるパラメーターの複雑さを示すためVC.次の表現を与える。

d Qo .. ~ . ...._ ~ R ._.. "i 一一 =AQ+V・マQo- -~ 'v 2 (.:.. AT + S + H ) f . R 晶

(83) 

θQo. R"  '1 
一一一 =AQ--:-V理 (-=-A中 +S+H)

f R 
(84 ) 

(8 3)式は動いている空気塊に沿っての精度生成の割合を与え，一方 (84)式は，低気圧発

生を示し，ある地点での渦度の変化の割合を示す。海面上，或いは1000mbでは(‘ o>>の
添字で示している).移慨 V.VQoは付いので， 守主将iAQ は，髄.500
-mb面のわずか下にある，非発散高度VC;f;aける満度移流を表わす。 ATは1000mbと非発

散高度との聞の層高移流を表わし，ちがった温度の気回の効呆を示すものである。 sは静的安定
度と垂直選動を含む項を表わし，湿潤断熱と乾燥断熱過程Kよる局所的念層高の変化K相当する

項である。 Hは系から熱を出し入れする非断熱過程κよる属高の変化に相当する項である。

渦度と層高の移流は，ルーーチンの気象解析から評価が比較的簡単である。断熱と非断熱効果を

含むその池の項は，評価が相当i羽難である。当然ttがら，時々とれ等の効果が大き〈念りうるの

で，低気圧発達の予想に反対に影響するかもじれをい。

(お 3)式の種々の項の相対的友重要度は，個々の低気圧により変わ右ーとのととは，例え

ば，一つの低気圧によってもたらされる雲きまと金降水量が補当途うという事実で示されている凶

また地理的位置による特長があるようでるる ;Petterssen等(1962)はとのような遣

いを次のようにあげている:

A.北大西洋

(1) 下層での低気圧の発達は，大体主っすぐ念上層の流れ(潟度移流が顕著で念い)の下で，傾
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圧性が最大の所で始まる。

(2) 上腐の冷たい谷は，下腐の低気圧と同時に発達し，上層の谷と下腐の系の間隔は目だっ程変

化し念h。
(3) 発晶昼寝の会部を通じて，上層の渦度移流の効果は比較的小さし層高の移流による効果が

最大である。

B.北米大陸

(1) 下層での低気圧の発達は，あらかじめ存在する上層の冷たい谷(その前面で大き~渦底移流

がある)が下層の傾圧帯K近ず〈時起る。

(2) 上層の谷と下腐の系との間隔は，発達期間κ顕著にせばまT.軸は閉塞過程で垂置に立つ領

向Kある。

(3) 下層での発逮の始まる時，上層での渦度移流の効果が支配的である。層高の移流の媛県は発

遠の後期で増加し支臨的と念る。

上の第(1)項の比較は，前離の概念がその橿前線上を動〈低気圧家族の概念とともにノールタェー

一学派に生れ，北アメリカの状況に適用が少念かった事情を示す。一方精度移流の概念は， γヵ

ゴ学派によって，アメリカ大陸では普通みいだされる現象であるという状況の下で発展しでいっ

た。

低気圧で起るエネルギ一変換は. (8 3)式と (84)式の低気圧発生の過程と同様κ複雑念

ものである。前K波紋5-10の波が逮動エネルギーの源であると述べた。したがってとの範囲

の波Kあたる低気圧が大気の大循環を維持するのκ寄与している主要念エネルギー源を念してい
る。

pa.lmen ( 1 958 )は温帯低気圧に表弱した熱帯低気圧(1 954年のハリク-y臨:zel)
のエネルギ一変換の詳細念計算を行った。援結の潜熱の解放によるエネルギー寄与の評価ほとの

場合，大きすぎるかもしれ念いが，かれの解析は低気圧のエネルギー源としての効果Kついて正

当念結論を裏付ける。

との場合次の量が討舞された

位置エネルギーからの運動エネルギーの生成:1 8.9・10 1 0 k i 1 0 j 0 u 1 e/ s e c 

低気圧発生領域か白出る運動エネルギー:18.7・1010kilog-oule/sec

摩擦による運動エネルギーの消耗:2・10 I 0 k i 1 O g 0 u 1 e/ s e c 

低気匡発生の領域での運動エネルギー 89. 1 0 U k i 1 0 g 0 u 1 e 

との領域での潜熱の解放:155・10 I 'k i 1 0 g 0 U 1 e/ s e c 

Pa lmenはハリク-:/Haj e 1の強さの擾乱が2-3.5個で，北緯30度から北の大循麗を摩

擦に対して維持するのに十分であると結論したー北緯30鹿を主とぎる運動エネルギー@格当

の量を討舞vc入れ念〈ても。
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熱帯低気 E

前の節で，温帯低気圧の遼動エネルギーの主要念源は寒気の下降，暖気の上昇で解放される位

置エネルギーであるととが示された。との垂直運動は主に傾庄帯一前線帯ーそしてそれと関

系のあるジェヲト・ストリームの付近で起る。下降運動は一前κ示したようにー傾斜した等

混位面に沿って起る。上昇運動は凝結と昇華Kよる潜熱の解放のため追跡がより困難である。潜

熱の顕熱への変換は温帯低気圧の維持に相当寄与するかもはL念いが，普通は低気圧の形成に最

初のエネルギーを供給し念い。

熱帯低気圧では(大西洋のハリターハ太平洋のタイフーン，インド洋のサイクローン)，:と

のととはもはやあてはまらず，潜熱の解放が最初のそして主要なエネルギー源であって，またと

れは海洋面から上方K輸送される顕熱と共陀摩擦による消耗K対し低気圧を維持するととに念る。

とのととはハリケ-yEstherでの海面温度と中心気圧との高い負の相関で確証され，暖かい

水面上で深まる傾向，冷たい水面上で弱まる傭句にある。

熱帯低気圧は水平方向の混度傾度の小さい熱帯の海洋上で発生する。か〈て，対流圏の位置エ

ネルギーの解放が主なエネルギー源とは考えるととができ念い。熱帯低気圧が極方向Kそして東

方向K転向を始める時にだけ，偏西風の指向流Kある気団の違いκよる位置エネルギーに依存す

るととがあるかもしれない。しかしそうしていると，熱帯低気圧の特長を失いーしばしば猛烈

念性質を残しているがー温帯低気圧に分類される。

ハリターンの形iXと構造κ蘭する現在の知識はRiehl(1954)とYana i ( 1 96 4 ) 

Kよってまとめられている。熱帯低気圧を生ずる詳細念メカ=ズムは，をだ完全には明らかにさ

れてはい念い。熱帯低気圧は，温帯低気圧とちがい，いわゆる中心の暖かい系である。対流活動

と凝結κよる潜熱の解放がハリクムン形成の初期の段階を特長づける。との熱の解放が擾乱の中

心での対流圏中層と上層K強い暖化をひき起す(第51図を参照)。

ととで二つの問題点K答え念ければ念ら~IA。

(1) 組織された対流活動はどんなメカエズムで生ずるか?

(2) どん念過程で帯熱によるq 熱機関"が働らき続けるのか?

第一番目の問題に答える時注意しなければなら念いのは，弱い活動の擾乱でも，主κ曲率の項

V /Tsの変化によって生ずる，はっきbした渦度のパターンと関係しているととである。との

よう念調度のパターンを通る流れは(VきそC，ととでCは波速)，発散と収束の分布を生じ，次

にとれが十分限定された領域に垂直運動と降水活動を生じさせる。温帯低気圧と同様κ，上層の

流れの発散が下層の収束の上qc:重念れほ，曇直逮動は強められる。第52図はマーγャル群島上

の700mbと200mbの相対渦度と， 4 0 0 m b高度κゐける上昇流ωの時間断面図である。

下層で低気圧性渦度，上層で高気圧性渦度をもっ二つの波動擾乱が後で台風に発達した。

以前Rie h 1 ( 1 9 5 1 )が強調したようκ，上層の高気圧性の吹き出しは第二の問題の観点
からも重要である。もし凝結の潜熱の放出をして上昇する空気が，対流系のすぐ近〈で下降する
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第51 図積震対流による熱帯低気圧の形成の時の熱的構造の変化のモデル (Yan~i， 1968a) 
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700mb (実線〉と 200mb(点鶴)B1kin1島を中心とした地域で計算された，

の渦度と，垂電流(ω=dp/dt)の時間断面図，

第52図

1 9 58 June 1由>>6， 

とすれば，乾燥断熱的に下降するので，対流セル群のまわりをセル群書身よ bも履か〈する。と

れはもちろん対流に噂ぴて浮力をとわして.擾乱はもはや自身を維持するととができをい。しか

もし上層の吹き出しが上昇する(暖かい〉空気を運び出し，降水域からかなり離れたと ζろ

に下降させれば，媛乱が自身をζわすζとは念いだろう。第52図K示されたよう念精度分布は，

熱帯低気圧の形成κ必要条件のようだが，波動の低気圧への発達への十分条件では念いようだ。
更K第二の問題点κついて， Yanaiは暖化が対流圏中層でbとら念ければ念ら左いととをみつ
けている(概要の51図参照)。再び 1958年6月と 7月(t(マーシャル緯島でのデーターを用

hて，観測j結果が第E表{略)(t(示されている。

明らかκ，一度形成された中心。暖かい渦の傾庄性は緩乱の維持と発達に重要な役割をはたす。
Yan a iによって論ぜられたよう(1(，絶対角運動量一定の面K沿っての傾庄不安定，つまり混位

一定の函K沿っての慣性不安定が上昇流と渦内の潜熱の解放の持続を維持する。彼は第53図に

示した連鎖を推論している。発達ば流れ図のJ鉱1で始まる。渦の発達がとの図のAQ2の点に逮す

ると，繰b返しループを回るととで熱帯低気圧は自分自身で維持して強ま t，地上境界層での選

1 9 6 3 b) ( Yana1， 

し

動量の吸収と熱の供給が平衡状態に逮する。低気圧の主念ブレーキである地上摩擦は，地上近ぐ

の風速と，したがって水平方向の圧力傾度と共κ大き〈在る。しかし念がら，さらにハリターン

での横方向の摩擦力は極めて大きい。 Gray(196 2 )の計算では，との力は単位質量当タ

1-0叶から1ダインのオーダーであT1m b/ 5マイルの圧力傾鹿K相当する。

成長した熱帯低気圧は風と温度場に非常にはっき Dした機造を示す。暖かい，乾燥した，下降

する空気を持った‘目"は熱帯低気圧の多〈のレーダーと衛星写真で見るととができる。第54 

図は熱帯低気圧のモデル的念温度分布を示す。自の水平方向の温度傾度は自の壁の近〈に集中し

ているという Palmen ( 1 94 8 )の初期の発見は，もっと最近の研究 (J'ordan，1958)
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第541図 ，、9.~-yの垂直断面図 Sepセember 1 '1 -20， 1 9会'1. 

太い実線はトロ.ポポーズと自の境界，細い実線は10Qo間隔の等温諒(PaJ.men， 

1 9 41 8 ; J 0 rd on， 1 95 8 ) 
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で確認された。さらに，渦の中心気圧が深いほど，自の温度が高いようだ。との関係は上層へ行

〈ほど強〈設っている。

下部対流圏でのハリターンの自の相対湿度は，形成段階では低し成熟期と消滅期に高<，平

均的tc熱帯空気の湿度よタ相当高い。 gでの温度減率は，最低の海面気圧κ達した後では湿潤断

熱に近い。 ζのととは下降する空気の少念くとも一部分はgのまわりの雲の壁から来ているとh

ラ結論を導いた。もし成層閣の空気が乾燥断熱的に対流圏中層まで下降するのであれば.自の中

の組度は普通観測されるρよりずっと高〈念ければ念ら念lA"Kuo (1 957 )は，下降運動

は自の中心に限定され，自の外の部文は横方向の混合でひきずられて，外向きで上向きの運動を

すると結論している。 La Seur(1951) は一方，自のふちの近〈で下降運動を仮定して

いる。

地上で比較的浅い中心気圧をもった小さ念熱帯低気圧は全〈目をもってい念いかもしれ念い。

深い低気圧でも自は安定した存在ではをい。それは形成されたり消密売したりして，時々低気圧の

中心の不安定念動きをひき起とす。成長した低気圧では直径30.......50マイルの大き念目が観測

されている。

自をかとむ雲震の壁は恐れをいだかせるよう念光景であると述べられてきた。下層の雲を除き，

自の内部の空は晴れているか，巻雲か巻層雲が見られるかである。自をかとむ積乱雲は急、勾配の

ほとんど垂直の壁で，数層の広がった雲をもっている。その頂上は巻雲の天井K突入し，対流盟

上部で流れ出す。低気圧κよっては完全には閉じてい念い雲の壁が観測されている。最も強い風

は雲の皇室の内部で見られ，自の中心に向ゥて急速に弱まる。

もう一つの熱帯低気圧のきわだった特長は，低気圧の中心のまわりにスパイラルの構造をして

いる雲のパンドである。飛行機による偵察飛行により， B々 とれらのスパイラルの内部の降水活

動に相当変化があり，主要念活動域も動いているととがみhだされている。雲のパンドは時には，

中心から外へ数百マイルも伸びている。 ζれらのバンド内での対流活動は中心κ向って増大する。

第55図〈省略)は195R年8月18自のハリターンu C l eo"の強レーダーエコーの合成図

であL 高度3500フィートを飛ぶi調査飛行機から観測されたものである。降雨域のスパイラ

ルの構造がはっきりしている。

低気圧の中心近くで降雨をもたらす.積乱雲のホット・タワーは，低気圧の全域の比較的小さい

バ一セントの面積を占めているのにすぎ念いけれども，熱帯低気圧での溌熱の垂直輸送K重要念

役割bをはたす。 Malkus等(1 961 )は，ハリターン...Da，i s y "(  1 9 5 8 )の中心か/

ら20-0マイルの全域のうち，ホット・タワーの領域は形成期I'C1 %，最盛期1'C4%であったと

見積。ている。 Ackerman( 1 963 )によれば，同じハリターンの形成期でのホット・タワ

ーの領域のパーセントは次のようでるる 60マイル半径内では23%，100マイル半径内で

は16%， 20 0マイル半径内では2%である。

との数字は，低気圧の中心から距離が増すκつれて，スパイラル・バンド内の対流活動治鴇速
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に減少するととを示してhる。とのように平均的K上昇流域であヲでも，空気は飽和にとうてい

逮しfllA。 ζの事実は大きflスクー""の運動の安定度を考える時重要である。熱帯低気Eでの空

気が小さまスクールの対流活動に対して重力的に不安定であっても，大きt.cスクールの運動に対

して重力的に安定念のである。ハリターンの計算機上のモデルから， Kas a b a r a ( 1 9 6 1 ) 

は，帯熱放出を計算K含めると対流パYドが現われ，とのエネルギー糠を取り除〈と現われ念い

ととを見h出している。 Kis bn amu r t i ( 1 9 6 2 )は， ..、pク-:.'のまわbで接親方向の風
遠が対称的に分布してい念いととを考慮した数値号デルで.横方向の摩擁を含むととによって曇

直流のスパイラル・パンドを得ている。ぞれらは禍を進行方向K見て，中心の右VC三日月形の最

大を示している。

ハリターン近くの温度と風の場の詳細念解析は似たよラ念糠条のパターンを示している。第56

図〈省略〉と第57図C省略〉は例として再録してある。ぞれらは第55図の観測時閣に対応し

ている。混度場と風の場の同様念分布が他のハリターンでも観測されている。

・気侯学的見地から見れば，ハリク-;;.rと台風の発生顛鹿は興味深い。 jordanとHo(1962) 

は， 188.6年から 1958年の期聞に，太平洋と大西洋にそれぞれ平均して年VC1 5.3備と4.6

備をみいだしているc，".J)un n ( 1 9 5 1 )とRieh 1 ( 1 9 5 4 )は，もっと弱切低気圧者含め

るととによヲて，わずかに高い頻度散を得た。同じ期間での変化の幅は， 1年VC5-371D台風，'，1 ー

と， 0~11 のムザケ，-:.'であ q定。連続する年の顔度変化は極めて大き< ，規則的な周期性は'

いままでに発見されてい念い。とれらの発生数の統計は，広M範囲をもっ東部太平洋では特Kそ

うであるが.衛星の監視が利用できるにしたが9 て相当の修正があるだろう。 Sa<ller(1964)

の研究拡，タイロスり衡星写真でヵ..~された東制包大西洋のた唖た30%の領域でも 1962

年の10月κ通常り方法でとの地域VC，たった5個の熱帯低気圧が発見されているー方，タイロス

で明らかにされた2.2個の低気臣性の系が熱帯低気圧の性質をもっていたととを示している。タ

イロスの写真から強度@判定はむす「かしいので" 22個の低気圧の金協はハリターンの強度をも

q てい念かったかもしれ念い。

最大の台風の発生顔度は8月にみられ， 7月から 10月までのすべての台風の70%である(

Arakawa， 1963)。大西洋では80%のハりク-:.'が8月と 10月の間に発生し. 9月が

ピークの月である(3 2% ) ( Ri e h 1. 1 9 5 4 )。

高 気 E 

高気圧に関する研究論文は，低気圧に関するものよD少〈ともーオーダー少念い。とのととの

明らかま理由は.高気圧圏内の天気.:hl対流圏での一般的左下降流のために，時夫であるととであ

る。激し〈そして壮観念天気変化が念いととが，高気臣闇内から多〈の魅力をうほってIAる。し

かし念がら，高気圧は興味VC値するものである:まず殺初VC，高気圧位。流れとγァーの条件は

力学的fl不安定を生じさせるし，第二に空気塊の垂直輸送は，放射能と主業大気汚染の時代では
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相当念重要度を得ているからでちる。

高気圧の力学を扱かラと，低気庄発生に導ぴ〈同じ要素が高気圧発生にもあては会るととがわ

かる。しかし宏がら.精度移流の効果はずっと小さいとともわかる。・低気圧発達の領域では格対

4 
渦度はoから約3-fきで変化する ;i高気圧発生の領域では oからーすf までしか変化じit~。と

とでfはロリオリのパラメーターである。

低気圧は悪天に結びついているけれども，流れの不安定を起して一般流の中の擾乱の増轄を導

ぴ〈のは高気圧である。高気圧性のVアーの限界の条件は近似的に:

。町
一τ一+f= 0 σy  

(85) 

高気圧性の曲率は，それ以上では力学的不安定を生ずる限界の値をもっ。与えられた曲率半径k

bける限界の風速:

Vmax =工Z
2 

あるいは:

Vmax= 2V g 

(86) 

(87) 

ととでV:gは与えられた気圧傾鹿での地衡風速である。曇竃構造κしたがって，高気圧領域をこ

つの種類に非常~$.j;，-まかに分けるととができる:冷たい高気圧と暖かい高気圧である。

静力学方程式にしたがって，冷たぐ密念空気では暖かh空気よ句も迅速κ上K行ぐにしたがっ

て気圧は減少する。とのように冷たい高気圧では中部から上部対流圏の高さではすでに低気庄領

域に変化する。一つの例が冬季に一番発逮L極の底を占めているいわゆる極高気圧である。との

冷たい空気の貯蔵所からコールド・ドーム;}1時々割れて，手)$.ヲト・マクジマムと共κ南1'(流れ
出る。ジιyト・マクシマムの選動エネルギーは主1'(，コールド・ドームの段階的念崩壊に依る

位置エネルギーの解放からきている。 Ros s by ( 1 9 4 8 )は運輸的κ，中緯度でみられるよ

う衣偏西風の中では，低気圧性の澗は極方向K動〈傾向をもら，高気圧性の澗は赤道方向への傾

向があるととを示した。冷たい高気圧は上層では低気圧領域医念るので，それは一般流の偏西風

ジ"'-'7ト・ストリームの低気圧性の側で形成され，三)$. '7ト軸の適当念移動と共κ南κ移る。

いま述べた，移動する冷たい高気圧は，米国の中西部にかける冬と春先の大き念寒気の吹き出

しと関係してい.る。 l とのよう念吹き出しは，ロ y キ一山~の風下側で形成される強い低気圧の後

面に続hている。寒冷前鱒の後で南に突っとむ空気は，フロリダとテキサスまで零度以下の温度

をもたらし，との地方の作物と家畜類1'(重大な影響を与える。冬の平均気温・の中部アメリカでの

商への突っとみを起とさせ，例えばネプラスカとカンサスとアイオワの気候をコロラド東部よb

厳し〈しているのは，とのような寒気の吹き出しとそれに関係する高気圧であるミ暖かい高気圧

は対流劉を通して.高気圧性の流れの場を生巳させる。その強度は最大風の高度を越えるとしだ
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いK弱まる。性質上，暖かい高気圧はPFJの赤道侭jにみいだされる。ある流れの場，例えばプ

ロヲキング高気圧を生ずるよう念場のもとでは，暖かい高気圧は比較的高緯度Kあるが，季節と

金球的念平均からするとそれは亜熱帯高圧帯の位置κある。

高気圧が冷'たいか暖かいかにかかわらず，それらは共通の性質を示す:高気圧性の流れ，つま

り地表面での負の格対f馬鹿である。との精度は摩擦により連側句Kとわされているので，高気圧

は正(低気圧性)の精度の主念供給源と念る。もしおーお・まかに仮定して，摩擦層の上の流れは絶

対精度を保存するとすれば，高気圧は大循環の本質的念過程で，それをしでは満度のバランスが

とれ念いととがわかるc極高気圧と亜熱帯高気圧によって常に作られている渦度は，金球的を偏

西風帯の低気圧に工って主に消資されている。とのように渦度の見地からすれば，広凶意味で高

気圧、は低気圧を維持するのに役立つ。

同じよ丹念考え方が運動量の収支についても成り立つ。極高気圧と亜勲帯高気圧の貿易風帯に

関連した偏東風は，表面摩擦で消費されて，西向きの角速動を生成している。とればj旗次西風の

領域医逮ばれて(大き念水平的念総と共に第1図で示されたよう念一散的念南北循寝Uてよって). 

再び摩擦で消費されて運動量収支のバランスが保たれる。主1'("大陸的"な北半球ど‘海洋的"

念南半球の摩擦のちがいから生ずる，大気の全運動量収支の小さ念準周期的念そして季節的念変

化は，国体地球の運動量によってバランスされている。地球と大気と海洋は閉じた一つの系であ

る。したがって大気と海洋の全角i観 1の収支の変化(も一目立コ長さで計られる地球の回転率の小

さ念変化によって明らかκされる。ジェ ット・マクシマムの後の収束象眼で冷たい北俸の空気を

低い緯度κ運んでいる冷たい高気圧と，現熱帯ジェットの亜熱帯高気圧帯は比較的簡単に大気の

流れのモデルKあてはまる。一方，中緯度の偏西風ジ:::.":1ト・ストリームのコースをしばしば妨

害する援かいプロ yキング高気圧は，高気圧を研究する上で主要念問題である。

た〈さんの毒事伊廟究から(Rex. 1 9 50 a. b. 1 9 5 1 ; Nami a s. 1 9 5 1 : De f a n 

-tとTaba.1958a). フ・ロッキング高気圧のふるまいと季節的，地理的分布と特にヨー

ロyパでの天気分布への影響は非常にはっき bしてきた。フ・ロッキング高気圧は中緯民地帯の西

風1'(起す非常K大き念撮憾のためκ，運動量と熱と水蒸気の南北輸送K主要を役割をはたすとと

もわかってきた。対流閣の西風ジ:::.'yト・ストリームの弱化と成層圏での極夜渦の崩壊のために，

西向きの運動量を南半球!'c逐ぶ有効なメカエズみが必要である時，つまb冬のお・わタと春先陀最

大の頻度がある。

プロァキング活動の統計は南半球では北半球ほど完全では念い。しかし設がら，南半球でのゾ

ーナル念循環の性質K もかかわらず，プロ y キ:/~高気圧は比較的頻繁にみられ，オーストラリ

ア大陸の東でほとocそうである。南半球の極をまわる精は平均的にオーストラリアの部分でい
〈らか同心円からずれる。このようにプロ 7キングは準定常的念谷の下流の地域K起Dやすいよ

うである。前κ北半球の二つの深い谷はロ yキ一山脈とヒマラヤ山派の山岳的念影響で起ってい

るととが議論された。プロヅキYグに都合のよいとれらの谷の下流のリ yデはしたがって山岳的
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Kもまた支配されているようである。陸と海の分布もまた重要左影響をもっているかもしれ念い。

南半球の極まわりの締の非同心円悩ま冷源として働〈南極の高地の影響だとされてきている。

Gr自由nwOOmerid 

第 58図大西洋での冬の強いプロッキング活動(1 6四含 1January， 1 947)の時の

大西洋一ヨーロッバ地域での平均地上気圧分布。地上気圧は細い実穂でmb単位。

500mbの平均高度は細い点線で10m単位。地土での低気圧の経路は太い実線と太

い点線で示してある。温度移流は 500mb(地衡民の〉流線~沿っての地上と 500

mbの閣の層厚のパターンの移流によって定性的に見績もられる。(ReJら 1950b)

例として第58図κ示した，ブロ yキシグ高気圧の性質は高気圧のil!i:側で暖気が北に輸送され，

寒気が東側で禽に輸送されているととを示している。プロ 7キング高気圧の強化の劇響では，平

均的に少しの西への逆行がみられる。とのととはとの期間の南北議選は極めて強(;東側で高気

圧の侵食がお・ζり西側で引き続き形成があ・ζっているととを示してhる。衰退する即答では東へ

の進行がみられる。

プロ yキングの天気パターンの時の低気圧の経路は二つの部分に分れ.長〈のびたリ yヂ(第
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ぃ 5R図)を通るジ.:<.':/ト・ストリームκ沿って，一つは北にはるかにずれ，一つは高気圧の南を
ィ.:lmる。との普通で念い気圧分布は，低気圧の指向流κ影響1て.降水と地上気温分布に重要念偏
差をもたらす(第59図，第60図)。
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ν第59図第58図と同じ時の降水量の偏差図。等値線は平常値の1O. 5 0， 100， 1 50 

%に対して，細い実鵡?で示してある。陰影域は平常値の 5.0.%より多く 100%より

少ない地域。 500m百平均高度出第58図と同じの

Re i t e r (1 9 6 1 a.， ，. 19..6 3 a )は更新世の時(氷河期)年平均の大気循磯は，現在の

冬のbわりと春の循環に似ていた可能性を論じた。とのよう念循環の平均的な強化は，赤道と極

.の平均の温度傾度が現在年平均でみられるよb大きか，たため起ったかもしれ念い。もしとれが

λ 事実であれば，現在の平均状態よ b多〈の大西洋地域でのプロ 7キング天気パターνの年出現囲

数があったと考えるととができる。ヨーロ yパの砂丘の方向は，適当に解釈するどーとの結論を

喪付ける〈第61図〉。とのよう念プロッキング時の降水と温度偏差はスカYジナピアの大き念
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第60図第58図と同じ時の平均地上気温の偏差図。等値績は平常値tt対じ 200毎l'C細い実線

で示しτある。太い笑綿(点線)はanomaly0の融。濃い陰影の部分は平常値より
会旬以上高い地域。 500mb平均高度は第58図と同じ。

氷源の形成に好都合であったろラ。北大西洋での大きな正の混度偏差はとの地域の蒸発を晶4-~

して，海洋の比較的大き念部分を氷のをいよう KするのK役立ったであろ5。スカンジナピアを

通る低気圧の経路は山岳の影響に助けられて，降水の異常念分布をつ〈ったであろう(第59図)。

ζのよう左天気パターンの税関では，ヨーロ yパ・アルプスでわずかの降水の増加をみ，中，東

部のヨーロ yJfでは比較的乾燥するととκ注意する必要があるeNamias(1964)の最近

の研究では，長期陀わたったプロ yキングの時は，ノールクェーの海岸に降水の減少がみられる。

しかし念がら，スカンジナピアの山~の上と風下では湿った天気低恵まれるようだ。

とのような高気圧の力学的左側面の他~，放射性物質の降下の潜在領域として高気圧域が最近

の興味をひいてhる。ジ:r.，ト・マクシマムの入口の領域で，成層圏の空気が下向きに対流圏に

輸送されているととを前に述べた。放射能て骨染された可能性のあるとの空気は上部対流圏の“
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第61図 更新世の時の風(砂丘の方向から想像される)と気圧分布。等圧線は等正韓を切る摩

擦による流れも考慮してある。(Re i七er，1961a)

ミP手プト・ストリーム前線 nを通って.最後に高気圧の上の逆転層に至る(Rei七er，.1963; 

ReiterとMah 1 ma n. 1 9 6 4 ; D a n i e 1 s e n， 1 9 6 4 8.， b)，高気圧内の一世的念

下降流は逆転層の安定度を増す傾向にある。とれはまた渦位の保存の原理と一致している;高気

圧性の流れの絶対うず度。減少は垂直安定度を増す。結果として，高気圧は垂直方向の熱的構撞

11:細か〈影響する傾向κある。

同じ考えが亜熱帯高気圧セル陀ついても成b立つ。貿易風帯の逆転層は亜熱帯高気圧の東側κ

沿ってもっともはヲきbし，もっとも下層で起るととが示された(例えばアフリカ海岸に近い東

大西洋の上〉。ととでは安定化は海岸に沿唱てわき出る水によって生ずる比較的冷たい海洋表面

-によって助けられ，広い層状の震がしばしば観制される。同時11:.逆転層の相対湿度の底から上

.-60-



部への誠少はとの領域で最大である。空気が貿易風の領域を~{Ic動くにつれて，逆転居は上K押

しあげられ，最下層の大気の対流活動Kよって弱められる(もっと詳細にはRiehl，.1954-

参照)。

以上述べたことから，外面的に見えるよりも高気圧ははるかに複雑念性質をもっているととが

結論される。比較的一様念性質から，大き念高気圧を気回の源とするSchingeとSiegel

(1943)の気回の理論は， したがって無条件κ適用されては念ら念い。

局地的な循環系

対流圏の局地的念循環系を述べるにあたって，一般的左経過をたどり，地球上のい〈つかの地

域に適用できるものに限るととにしよう。特定の地域にのみ適用できる系の説明は，とのγリー

ズの他の本にある地域別の気候誌に残しである。やや広い意味で，取り扱う循・環系を二つのグル

プに分けるととができる;会ず大き念スクールの流れの場K影響された局地的念循環系と，第二

κ日変化の効果によって生ずる系である。最初のグループκはいるのがフェ-:;/とカタバティ 7

ク風であり，第二のグループにはいるのが海陸風と山谷風である。

フェーンとカタパティッタ鼠

フ;:r.-:;/は，特定の気象状態の時山脈の風下側で起る.乾燥して突風を伴った山を降りて〈る

風のととである。との風の名前はドイツ語から来ている。アメリカではとのよう念風はしばしば

テヌーク風(以前ヨロ Y ピアリパー谷K住んマいたインデアンの種族から名付けられた )ιとしば

しば呼ばれる。

フzーン現象はヨーロ yパで広〈研究されてきた。 ζの風tt山脈に直角念方向の強い流れの成

分に関連している。風上側では斜面κ対して強制比昇があ t，その強度から高気圧性フェーンと

低気圧性フェーンに区別されてきた。前者枕上層での収束と対流圏での一般的念下降流fI(関連し

ている。とのよう念状態での斜荷に沿っての強制上昇は，あったとしても比較的少しの雲量と降

水につ念がるだけでるる。

低気圧性のア;:r.-:;/は上腐の発散と対流圏での一般的念上昇流K関連している。とれは斜面を

昇る流れを助けて.風よ側K大雨をもたらす。山脈を横切る空気が条件不安定であれば，上昇す

る行程で雷雲が起るととがある。とのよう念状態はしばしばロッキ一山脈の上で春と夏先陀みら

れる:分水界の酋側でー列K在って需雲が発事告し，その巻雲のか念ととが羽毛状fI(念って分水界

を越し，圏界面での強h西風を示している。分水界のすぐ東側では降水がなく，高い山脈の東側

約30......50Kmにもう一つの雷雲の列がみえる。

フェーンを超す風下側での下降流は，重力波的念リー・ク zープ(lee-wa，-e)κ関連して
hる。流れは非常に非地衡風的で，山の上の高圧のリ y ヂから山の風下側の気圧の谷へ，急~気

圧傾度を横切って吹〈。気圧の峰と谷は両方とも山派K平行陀並んでいる。風よ側での上昇流は
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山脈に平行K比較的冷たい空気の突っとみを作.!'J.風下側でのフ':s:-:，.'の流れの断熱的左下降は

暖気の突っとみを作る。

リー・ウェープの理論から明らか念ように.強制上昇と下降では，下の地形κ対し，対流圏の

すべてC層で同じ位相の関係κ念っていをい。鉛直方向の座標陀沿って，波数は次のようK念る:

t= I~ ~白 /182 U = I一一ニ/U 2一一一一 (88) 
J6θz / - U 8Z2 

ととで⑪は混位.g-は重力の加速度 Uは山町ih'L直角念流れの成分である。との結果を導〈理論

は，簡単宏池形と大気の成層状態と風の分布を仮定している。したがって観測隠れるリー・ウェ

ープと理論的念結果にはある程度の矛盾は予期し念ければをら念い。

最大の水平風速は，上の方程式で嘘べられている条件K従って上方K傾いて.前K述べたよう

に山脈に平行K走っている最低気圧の軸に沿ってみられる。最低気圧を越えると，非常陀非地衡

風的念風は再び減速され始める。じたがって山脈波の効呆としての強いチヌーク風は山脈から比

較的近い距離で予想されるものである(30Kmの大きさのオーダー〉。

不規制念地形の効来は，フ zーンの一般風と突風の強度分布κ特徴的念分布を与える。それで
例えばフ zーンの風がオーストリア・アルプスのイン峡谷の上を吹hて，谷の底では引き続き冷

たい空気が少しづっ除かれるというなだやか念風がみられるととがある。との冷たい空気が最終

的に取 b 除かれた時，プレナーパスに向つての通路が南のフェ-:，.'風K対して好都合VC~ ってい

るため，イ Y峡谷で最も強い風が普通みられる。

フ "，， -yの流れの断熱的~下降は，山脈を横切る広い流れに含まれる重力波の現象に原因を求

められてきた。フェーン現象に先立つて，大気の最ー下婦が安定念成層状態であった.!'J.あるいは，

逆転層の減率(強い安定)を示すようであれば，山の峰の高さから断熱的vc下降する空気との交
換は，急激念暖化につ念がるだろう。したがってクェーンとかテヌークの名前は，暖かい下降ナ

る空気に対しでも適当である。

Rhone谷とフランス地中海岸のミストラルとユーゴスラピアのアドリヤ海岸のポラは，突風

を伴ったカタパティックを非常K非地衡風的な風である。それ等は寒冷前線の通過に関連してい

る。山の連念った聞を冷たい空気が突っ走り，ぞれ自身の位置エネルギーで急速κ下降ナる。百

ノy トの突風を伴ったポラ風がトリエステで観測された。とのカタパティック念風は海岸の建築

物や漁業Kとって非常念脅棋である。もし地表近〈の大気の成層状態がポラの到着の前κ断熱状

態に近ければ，風は冷たい風と念る。とのようκ，温度の違いと前線後の冷たい下降ナる空気で
のポテンγ守・ル・エネルギーの解放が加わる点を除いて，フェーンとポラはむLろ似た現象であ
る。現実κ，山の峰の近〈のフ耳-:，.'風は冷たいポラの特徴をもっているようKみえる。さらに

山の斜面を下降する聞に，断熱的念暖化で谷の底についた時暖かいフ"，，-:，.'の特徴が生ずる。

強い突風を伴づたカタ lパティック念風は南極大陸の海岸でも報告されている。風の侵食で形づ

〈られる雪だまbであるサスツルグクイ (sa-strugi)の方向で.Ma t he r ( 1 9 60 )は
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J 

モ-:lYの近〈のカタバティ yク1.t風は400マイルまでも内陸部に入るととを結論している。

とのよう左状況では，カタパティヲク念加速にコリオリーのカが影響を及ぼすととが予想される。

マーニィの地方でもカタパティ yク念風がはるか内陸部まで，海岸から375KmのPi o qe r 

skayaまで遥していた。

とれ等のカタパティ yク念風の特徴はトザエステの近〈で観測されるポラとよ〈一致する。第

マー=ィでの風の日変化の平均図である。トリエステでのデータ，とー
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致して，ポラは真展頃最低の強度に~る。第 63 図はカタパティ y ク念風の三つのクースでの風

と湿度の重量直分布である。ポラの流れに含まれた冷たい空気の浅い層がはっきりして$-.T，通常

の状態と比較すると特Kはっき bする(第64図〉。
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臼変化の循'環

臼変化の循瑛系は隣接する地域の異った加熱のために生ずる。大陸と海洋の聞の日変化の気圧

波と他の潮汐的念効果を除hて，海陸風と山谷風を簡単(tL説明しよう。とれらの現象のもっと広

..... 

16 

乱念説明はDefant(1951) と Godske 等 (1957)~ よって与えられている。両方

の側の場合，太陽放射で等正面K沿って水平方向の温度傾度が生じ，観測される循穣系を始動さ

すソνノイドができる。海風の場合，早朝の時聞には海岸の地域が隣接する海水面よb速〈暖か

〈在る。とのようK陸地で緩められた空気は膨張し，等圧面を黍直方向。て伸ばナ。とんどはとの

過程が陸地から海K向う，上層での気庄傾度を生ずる。上層の空気は動き始め，との気圧傾度κ

沿って加速し.海岸から内陸部で気圧が下がり，地表面で海洋から陣地に向う流れを伴う気圧傾

度・を作る。との循環の定常状態は摩擦と気圧傾度がパランスに逮した時£・ζるo夜はイレノイド

場は反対に念り，とんどは海が陸地よ b暖かい。海陸風の効果はブロリダの東部海岸K沿って明

白で，と〈に雨季の間はそうでるる。雨季のときは朝遅〈海岸から内陸K一列の雷雲が形成され

がちである。

山谷風は同じ鎌式で生ずる。日中は山は平地の上の自由大気κ比して，高い熱源として鵠〈。

異うた加熱はソνノイド場を作j;)，谷風(つまり谷線に沿って滑昇寸る風)と谷の側斜面を昇る

風とを生ずる。後者は湿度の状態が谷の両側の尾根に沿って雲の事を作りやすい状況にあるとき

は，きわめてはっきりした形態を見せる。夜の聞は，冷たい排出される風が斜面を降り，谷から

出て行<(山風)。

〈吉松三佐男紹介)
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