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雨と熱帯擾乱

村上多喜雄

ハヲイ大学・1気象学教室

1.前書き

多醜多様の波動性熱帯擾乱の存在が確認されている(兎.w.1968:柳井他. 1968; 

wallace a.nd KouskJ. 1968: W.a ll~ce and Chang. 1969:新田.19'10 

a. b 柳北村上. 19'10 a. b.: Kousk1' and Wal.l.ace. 19'11: Kadden 

and Jul.ian. 19'11)。とれらの擾乱は主としてスペクトル解析の手法により発見された

もの吃その週期は8白から50日におよび.東西の波長は2.000kmから却.000加の範囲に

わたる。載る種の擾乱は熱帯成層圏で卓越する。柳井，丸山κより発見された Mi玄ed

Rossb;y-gravi主l'wa.veは週期約金日，波長約10.0.00加の商過践で，諸積上の高度

約18旭附近の南北風成分にもっとも顕著に現れる。また Wal.l.aceと玄ousk1'により見出

された Kel.vin waveは適期10-20日，波長20.0 00-41 0.0 00胞の東進波吃赤

道上の高度動18祖と 25祖附近の東西風成分κ現れる。一方熱帯対流圏には古〈から

Easterl.1' wll.veの存在が認められている (Riehl.， 19415， 19418， 19541)。との

波は下部対流圏で卓越し週期約4日，波長約2.000-6.000加で商進する。また朝併と村上 f

( 19 '10 a， b)は高度10畑附涯の上部対流聞に存在する遇措酌T日，渡長約8.000加の

商進波L 高度1-8回の下部対流固に存在する週期約岳民波長8..0・OO-lO..OOObrの西進‘

波書r見つけた。その他いろ¥:、ろの対流圏波動が発見されているのであるが，とふでは省略する。

どうしてとのような多種多様な擾乱が熱帯域依存在しうるのであるうか? との間働ま勲帯置ー

乱を理解するよで基本的に重要な事析である杭とふでは取り揖わないととにす号。測の機会が

あれば論じてみたいと思っている。一熱帯擾乱のエネルギー源とLては中緯度からのエネルギ『輸

送バロトロピ，タ的な平均帯状流からのエネルギー転換麗結に伴うエネルギー補給など治場

えられる。とれゐのエネルギー源の比較検討は他の機会事Eゆずり，とνでは離結が起った時にど

のような逮動を欝脅するかという問題についてのみ考えるととにする。もちろん，とのような取

り扱い方は片手落である。というのは元来援締ま運動に伴って起るものであるから，何故その

ような運動が起りうるかという説明がなされない限り問題の本質を解決したととにならないから

である。しかしながら与えられた凝結のもとでどのような運動が起っていなければならないかと

、いう問題も熱帯擾乱のある種の理解に役立つととは間違いない。マーγ￥ル群島における爾のス

ペクトル解析から村上勝人(t 9 '1 1 )は8日週期， 41 -5日週規 10-1'1日週期の変動が
あるととを見つけた。 41-513:週期の雨の擾乱は商vc動〈が， IO-l'1.a変動ま東広島〈とい
う。また村上多事態とホー(19'12).'制b太平洋の人工繍畠による罫量のルψトル解析から g
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-1ぴN附近で三つのスペクトルの出を見当けたぶそれらほ適期8.8-5.013，波長会，400km;

週期'1.1-10.0日，波長6，'100回:および週期16.'1 -Z 5. 0 13，波長，6，800kmであった。い

づれの雲の擾乱も冨進する。

以上の締鼎ま熱帯収舷帯(工 TOZ)附近(5-1ぴN)の雨および雲の擾乱tcついての解析

である'ー北半球夏期にもま東南アジアではITCZは2ぴN附近にまで北上し，いわゆるモyスー

シによる降雨が起っている(~半球の冬期にはオーストラリヤ附近Kモンスーン性降雨がみられ

る)。第7聞はイ y ト官岸域における平均の日雨量の変化図である。.ミり図はず;y ~.気象台から
毎年発行進れる毛ンスーン商量分布図の中からとったものである。モνス-;yゐ爾は一様に降る
ものではな{，固にみられるように長週期 (10-20日)の変動に伴う中休みがある。モンス

ーンによる降水はi5"-80'・Nでもっとも顕著である。東南アジアを除〈価抑地域では輯度 15" r 
-2仰は車熱帯高蹄κ属し，きわめて降水が少ない。したがってモンス-;.<'!1)駅東西の波ー

数iないし 2(波長会0;'0'00畑ないし 20，OOOkm)で特徴づけられ，その週期は約iO-20

日・であるととになる。

tさ・乙'工 TCZ域(5"-1ぴN)や宅シスーン棋(1~-20'・ N) でそれぞれ特定の週期と波

・長をもっ降水があった時にどのような運動場合糟っていなければならないかを調べるのがわれわ

れの目的である。第二節では用いる方程式系について，第三節ではITOZ附;JjfJ)降水tc'，伴う擾

乱を，第四節ではモンスーY性降水Kより欝題される熱帯擾乱について調ぺ2る。モンスーンと中，

高緯度.の冶互作用，叫ぇJ!-'E:均一.;yと回初梅雨の関係などはとふでほ取り扱わない。

2~ 醤!礎方程式系
水平ゐ座標系と正て》ルカトール投影園ょにおける 字国 aA， y= ，ai:it'C'I+e担 d)/
cosfJ )を用いる。固とふで aは地球半径 』は経度 fJは緯度である。高度鹿標・としては

'z";' ~'Hi n'( p/Po)をとる。 H.'まスクール高度で第三僻コ対流圏擾乱に対してはllsk島第四

節の成層圏擾乱については6.8I<mを用いる。また， pは気a. Poは標噂気芭lOl'Smbであ

る。さて前節で述べたように提結に伴う非断熱効果が・へ
・・ペー '.i!'・，~1i:

会一 一= ・ .・巴

:Q.園舎(y;・:o") e i k('x ~'c 七) ~ U) 

で.表わせるように東西方向に伝播している.と仮定する。会は熱の握巾(複素数')..正=2n'/Lは‘
.. ， 

東西波数(Lは波長)，また目。は鮒3移動速度(Lど0から適期Tがきまる)。さてQ，L~O 

(首相ま.'T )て規定される部長;与えられたとき，階臨して起る運動叫)と同様な形で表わせzd / 
と考える'。すなわち 3 

国(企(Y)i
令(y，z) I _1/1:(玄 -ct)
命(y，z ) 
合(Y，z )' 
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と与でuは東商周成分 vは餅b風成分 w.ま上昇連度， φは等匡商高度である。とれらの揖巾
企，守，命~を命やL， Cの函教としてきめれば与えられた熱に伴う運動が求まったことにな

る。それらをきめる纏型運動方程式は次の通りである。

au _， ^ au 
.b.企+(日ec{Jii子ー@)V +百五合+ik eec{J合=0

a$' 
@企+.b.令+eec{J一一回 oay 
au ̂  ^ a~ ，; ^ 
.....@吉宮V44+N14t+A3E-官可

~ a宇c<S{J a 
ik'eec {J企+ee♂ 8 一一一一+一一~(p 合) = 0 ay '， phi 

と与で@と Aは次のように定議される量である。

u ' 
@，..' 2.Qein{J+τtan{J 

.-. (~) 

(4) 

(5) 
- ， ， 
d 

4 (8) 

;-- .. 17)， 

..b. ... i k(Ueec{J -c)+ a 九マ

以上の式で U はあらかじめ定めた一般流で (y，z)の菌数であり， ~Z は:Brun七一

Vai sala'週期と呼ばれイ N2= SHと表わされる。 SIま大気の成層tc関係し，その垂直分布は

第一閣に示されている。 dは運動方程式 (3~ 似}では摩擦係数として，熱力学の式(51 では昌品ー

ト yの冷却係数と L て用いられている一対流圏擾乱については a~ 5 X 10-8e回目1 とし，成

層闇波動κ対しては¢圃 5x 10 -7 e e C-1ととる。その他の記号は慣例による。

何度も述ペたように (5)式の a は与えられたy と g の菌数である。方寝式 (3~ (4~ (5)の中に

は四つの未知菌数合，守~， ~が含まれている。今 (8) ， (4)， (切を用いて企，令.舎を舎と
をの菌数として書き直すと次のようになる。

四品

企 kre6c{J^ eec{J.. _ a~ 
-1ニ豆一-f，'+す百一(.~ .;..胃)百y.

au a合1:^ 
-一τ 一一 U:~ 一一一-;;:-Q; ) 凸N'a z ，<-> a z H 

八 a$'， @θU . . a~ ，;八
令=ー〔田c fJ (ik:⑪ tþ- .b. ーー}一寸ー(~一一一-;:;-Q: ) ) 。y， N' a z ' ~ az H. 
^ @eec{J au ヘ θ$'• e. a~ 1: ^ 
ザ J 万2'a;-(1kQ)φ一企冨子)ーす(d.aZ一官官〉

(8) 

(9) 

(11)> 

と与でe.帯 rは次のように定義する。
(it au 

e =! 1 +ヲ官室〈苦言)

帯 =8+@'-@ω号一手〈;2f (11) 
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¥!v _ 8U 
f 圃 ξ+ニ・〈闘c(J .:.一ー(B)。y

A 

方程式(8)，(9)，仰を連続の式(8)κ代入すると¢だけの償分方程式がえられる。

ez s θI ~ 81 ~ 8~ 
41 i子r+42~ + 4a万五+剛志子+

8.~ 八八
+ 4， 8 z + 4. o "'" F 

。2
係数 4'.. 41. 4.. 4.， 11，. 4・は U，JJ:， • C " a， l!J1など・できめられる複雑な槙濃様散であ、

る。会は外力~相当する量で与えられた熱金によってきまる。

会~. (-1 k~ ~~; (J ~ ~ a + ~~(J ! (a ca (J ~ ~企 8 ，pE ̂  =i玄 (-1τ百r-iZ司+苛「百子( 帯 8Z~) +百五(苛TQ;)) 

二階徴分方程式ωの性質は係数4.，42， 4. ~より決定される。一般的K去って赤道近〈では
双幽型民約 10度以北暗ま楕円型である。一般解としてはロスピー低重力波，及び回1世n波

や m1玄edRos a by -gravi ty waveのような混合誕の波が含まれている。われわれの

問題は熱食(または合〉を外力として与えたときの徴分方程式ωの特解を求めるととである
(外力を与えた場合の弦の握動を論ずるととと金〈同等である)。徴分方程式闘の解析解を求め

るととは殆んど不可能であるので，差分形~竃したのち L1ndzen と kuo の方法(1 969) 

によって解<0~を闘から求めれ』ま企，令，命は (8) ， (9)，仰によって計算出来運動の場が

判る。
〈

境界条件としては地表で w = 0，高度82加で輯射条件をお<(松野， JAS， 19'10参照L

赤道では舎が対称と考える。北側の境界乗件として4九対流圏(成層圏)趨乱に対しては練度

80・(fiぴ)で守=0 とお〈。南北の格子間隔は 125畑 (250km)ととる。義直方向には

lkm 毎~格子をおいて計算する。

きて(1)式のように仮定した接結熱令。 (y，z)の形を次のようにお〈。

y-yo 
Q:(y， z)=Qo(z) exp(ー(一吉一)-) ua 

すなわち熱の曇直分布はし (z)できまり，南北方向には緯度 yoで最大で yoから離れるに

従い指数的κ誠少するものとする。-第 1 図~ Qo (z)の垂直分布がしめされている。とれは最近

ReedとRecker( 19 '11)により求められたもので高度前'7kmで最大(1日につき約4.8

度の加熱)である。大雑把にみて約lC/4の白雨量作相当する。南北方向の分布はもの値できまる

が， b=818kmととる〈れから緯度g離れた所での値は約半分に誠少する〉。

第三節においては ITCZ附近の熱をとり扱うがれ=8.3"ととる。第四節では yo= 20. 

ととってそ Yスーンの雨~よる影響を考える占
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図:熱の握巾Q;o(z) (OK d a y-I )と安定度示数S( lOirl aec・2)の曇直分

.布。第三節の計算I'C用いた一強流の垂直分布 U+は wea七erly

ー、屯icaJ. ahea:t の場合， U叶ま eaaterlyvertical 

の場合。
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3. 工 TCZ 附近の降水~伴う熱帯擾乱

前書きで述べたように北太平津の ITCZ附近(5'-1ぴN)には三緩類の雲の擾乱が見つ

かっている(村上，ホー 19rz 2 )。第一の擾乱は L昌 4ρ00km， C = - 11，5 m eec -1 

(適期約告白)，第二のものは L= 7，0 0 0 km， C = -8 ms号c-1 (約10日週期)，第三の雲

の擾乱は L= 7， 0 00 km， C =ー岳 mS6C-1 (約20日週期)である。第一の雲の擾乱はいわゆ

る偏東風説動に伴うものと考えられる。とのような波長と週期をもった熱に伴う違憲揚の性質は

HOl七on( 1 9 7 1 )により調べられているの守省略する。と与では主として第三型の週期約

2 0日，波長約 7，000kmでf)-10'・の緯度聞に治って西進する熱(降水)擾乱に伴う違憲楊

について述べるとと『亡する。一方，次節では同じ週期(2 0日)であるが遣った波長 (20，000

- 40， (}OO回)をもって東進するモシスーン型の降水擾乱を取り扱う。週期は同じでも降示棲乱

の移動方向や波長が違うと対応する運動場がどのように変って〈るかを静べるのが目的である。

本節で取り扱う一般流 Uとしては第一掴t亡しめすように u+の場合と Uーの場合に分けて考

える?いづれの場合にも一般流は y方向{緯度)には一定で，高さだけの菌数とする。 u+の

場合には地表で 10m sec-1の東風が吹いており上層ほど東風が弱〈なり，13kmでは

5 m S6C-1 の西風となる。とのような一般流の垂直分布は貿易風帯にみられる。 uー の場合、

には地表で零でよ層ほど東風が強くなっている。夏期の西南太平洋や東南アジアでみられる特徴

である。

I T C Z ( 8. 3' N )附近κ20日週期 L誼 7，OOOkm，C =岳meec圃 1で西進する熱擾乱を

与えてまず fi~ 式を解ぐ。第 2 図は計算された波動の等庄面高度をしめすb 与えた熱の分布と叫菊

係を見ていただきたい。 u+の場合(貿易風域)には(1)気圧擾乱は 18km附近で最大であり，そ

の中，臼ま熱の中心よりやム(約 I 度)北側~現れる， (2) 2 kmから 51叩までの対流圏中部では与

えられた熱は大きな値をとるが，波動の気圧場まきわめて弱い， (3) 1 km以下の下層では気圧擾乱

はやL強いが，握巾は1m程度vc.過ぎないのでラジオゾンデの観測ず気圧擾乱を穣認するととは

困難であろう. (4) 17 km以上では気圧擾乱はきわめて小さし成腐闇κは波動擾乱が起つでいな

L、。

一方 uーの場合(夏期の商南太平洋，東南アジア域)には等圧菌高度の擾乱は与えられた熱

の近傍ではなく，赤道上の 13km附近で最も顕著である。 ζの場合にも気圧接乱は 17回以上の

成層圏には遣しない。

次に 20自週期の熱(L = 7.000km， C垣 -4meec-1)により強制された運動の黍車構造

をもっと詳し〈調べよう。 第8図に緯度8.30 (最大加熱の緯度)における 2，G:，sの振巾と
位相の高度分布役しめす。すぐ気が付〈ととは U+の場合にも u-の場合にも舎の張巾は 10固

で最大になり，位相はすべての高度で零になっているよとである。位相が零であるということは

加熱の中心と上層気流の中心が『致するととを表わす。また第一掴の恥 (z)とGの掻巾を比
較すると両者がよ〈比例しているととが判る。とのととは離結によるカ臓があると上層気流によ

¥¥ 
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る断熱冷却が起って，両者がパラシスすることを表わす。言い換えれば熱力学の式において温度

の局所変化や水平移流項がきわめて小さいことになる。第z図において述べたように熱に伴う等
圧商高度擾乱はきわめて小さ<(せいぜい 8m以下).したがって対応する温度擾乱も小さいの

である(100以下)。熱帯擾乱の気圧場や温度場がゾYデ観測で輸出できないくらL吋、さいとと

はよく知られている。とれはコリオリス因子が小きいためである(詳しい議論は省略する)。

一方後述するように風の場は強<.中緯度擾乱に伴うそれと大差ない。

きて，脅の位相がほX垂直で，振巾が 10kmで最大であるから，垂直発散(θ昔/θz)は10

固で符号が変る。すなわち 10畑で非発散で，上層院は垂直収数〈水平発散)，下層には曇芭発

ー 散(水平収鍛)がある。上層の垂直収数は高度13km l!ft近で最大となる。何故ならばその附

近で θw/θzが最大であるからである。したがって第2図に示したように気圧擾乱が 13回附

近で最も顕著であるのは当然である。同様rc~ も 18 回附近で最大となる(第3図)。

第8図の U+の場合には次の事柄が特徴的である。

(イ)高度1-5岡の下部対流圏では等圧面高度の最大儲ま最大布酷(止昇気流最強)の位置か

ら約 180胃 tにE現れる丸。言訊Lい、換えれば最大加熱域苛ま玄可等圧函高鹿が最最4も

方高度1ω0一1日5回の対流圏上部では最大加熱域て等圧面高慶が高Lい、吋{汐エ 7ジ)。とれは
先rc述べた垂直収数(水平発散)のためである。弘上のといとを言い換えると最大加熱域〈降

水の最も多い域)の上層には強い気圧の山が現れ，その真下にほ弱いトラフが存在する。

(ロ)対流圏上層(下層)では上昇気流域とウ""~ジ〈トラフ)がほ X一致iしている。とのとと

はエネルギーが上方(下方)へ輸送されているととをしめす。〈φはポテンγヤルエネルギ

ーを表わす)。

(ハ)等圧面高度の軸.';1:;対流圏下層では高さとともに東に傾〈。貿易風域における多くの実測は

擾乱の軸が東rc傾くととを確認している。

(ニ)非発散高度(10畑)附近では等圧面高度の振巾が急激に高さとともに増大している。た

xしその位相はほとんど変らない。握巾の増大は混度が高いとと (warm core)を意味

する(静力学の関係)。したがって 10km附近では上層気流域は温度が高いことになる。す

なわちポテyシヤルエネルギーから遼動エネルギーへの転蜘ま非発散高度で最も顕著である

ことが言える。とのように運動エネルギーの生成は10km附近で最大であるが，.擾乱自身は

13kmで最も強いからエネルギーは 10回附近から土向きに運ばれていなければならないの

s である(前述(2)参照)。

^ -̂ (ホ)擾乱の握巾(話およびv)は18km以よではほ X容に収散する。すなbち L-= .7，000回，

o 'p - 4 m sec -1をもち.20日週期て変動する工 TOZ近傍の熱(摂詰)擾乱の影響は

熱帯成層圏まで逮しない。

以上の特徴は第8図右側の U国の場合Kついても同様rcみとめられる。主な違いは Uーの場合

rcは擾乱の軸が下部対流圏で高さとともrc西に傾くととである。 Reedと Rec k i r (Hl7 1 ) 

-9-
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ば西南太平津棋の熱帯擾乱の軸が茜rc:傾〈ととを指摘している。

風気圧，土県気流の水平分布が第4. 5図rc:示されている。第企図は U+の場合で高度

18kc(上)，および高度2畑〈下〉の状況をしめす。横軸は経度で半波長にわたり縦軸ま緯

度で赤道から 20度までである。高度 2km官ま10度以北の気E場や臨まプa':1トできない〈ら

い小さい。 10度以南では等庄面高度場はきわめて弱いが(握巾O.5mていど〉風はかなり強〈

( 1 -2' m sec -1 )非地衡風的I'C吹いている。高度 13kmでは上昇C下降)気流の中心で等E

面高度が高<(低<')，熱を与えた緯度8.30附近ではきわめて強い風が吹いている(8m自ec-ろ

風は殆んど地衡風的で等庄商高度に沿って吹き，ロスピ一波の様相をていしている。

第8図の所で述ペたように高度13馳附近では上昇気流域で水平発散カZ存在する。第岳図(上】

院しめすように上昇域〈水平発散域)はウエ 7ジの中心とほx一致している。とれは擾乱の移動

速度がきわめて遅い (-4msec-1)からである。晶日週期の擾乱(L = 4.000回，

c = -1 1.5 m secサ)ではウエ 7ジは止県域の約'100km東に位置する (HoJ.ton，19'11， 

i.' .ご"第戸中図参照)。揮乱が早〈西向き陀移動するためには水平発散の中心はウエッジの中心よりも慈

ぬ子事rc:位置しなければならないためである。とのように上昇域(雲域)とウエグジの相対位骨ま

、.擾乱の週期(移動速度)rc:大き〈左右されるので，熱帯天気図の解析土留意しなければならない

点の一つである。

次I'CUーの場合の風と気圧場及び上昇気流の相対的水平分布含みてみよう。高度13km(第

5図上)では擾乱は緯度1σ以南I'C強〈現れるが，北側では殆んど擾乱がみられない。すなわち

熱によって強制される運動は加熱中心(緯度8.30)に対し非対称で南側でのみ卓越する。また風

と気圧場との関係は全〈非地衡風である。高気圧域内に強い低気圧性の風(正満度〉が吹いてい

る。一般的に去って等正面高度ゅの大きい所で北寄りの風小さい所で南よりの風が吹いてい

る。すなわちれ vは鮪闘である。第6図'IC"'j;(バーは帯状平均〉の緯度一高度分布

がしめしてある。 Uーの場合附ま高度13km，一緯度イ附近で vttの負の値が大きい。子宮が負

であるととはエ汗ルギーが赤道へ向つで流れているととをしめす。(干すは地衡風ならば雪量な

るので非地衡風'ICよる。〉何回も述べたように選動エネルギーの生成(暖気の上昇，冷気の下降)

は熱の中心附近(緯度8.30)の非発散高度(10km )で最大であるが，生成されたエネルギーは

上向きに輸送され" 13加の高度で赤道'IC向けて輸送されるのである。諸積向きのエネルギー輸

送は赤道附近の強い鳳〈第5図上)を維持するのに必要なのである。一方 U+の場合の干o
は第6図左I'C示したよう'IC北向きのエネルギー輸送が大きい。このととは U+の場合の擾乱が加

熱の緯度よりも北側で事越すると・とから理解される(第Z図怠第晶図上)。一般的I[C去って非

地街風成分は週期メ長いほど卓越する。晶日週期の擾乱の場合附ま熱I[C伴う運動はほ X地衡風的

で，誘発されるi舗は与えられた熱の近傍でのみ卓越し，したがって干すはあまり大き〈ない

(HoJ.ton， 19'11，第5，6， 8図参照〉。

上述のように熱〈援鯖)に伴う運動の模様はその週期やー般流の垂直γャーに大き〈左右され

-10-
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第 5図:U ーの場合の水平分布図ι
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る。特tc20a週期で Uーの場合附ま，.擾霞』ま熱の近傍ではな〈逮方〈赤道)で最大となる。人

工衛星による雲(凝結〉の分布を務省ヌ鼠図解析に痢聞する際kC以上tc述べた察署抗充分に留意

きれなければならない。

きて.話をもうー喧第5図に戻そう。高度18畑〈第5図上〉では，赤道で強、帯状風が吹い

ている。気圧の高い所では西風低い所では東風になっている。とのととは，Uーの場合の20a 
擾乱が重力渡的な様相をおびているととをしめず。畿に述べるようにとのような風と気圧場の閤

係は ke1.vin波〈内部重力波〉のそれときわめて似ている。しかしながら今考えている20日 i を

週期の擾乱は keivin波とは遣う。というのは川進行方向が西向きである'(ke1.vin泊ま東

向き)， (吋波長は 7.000加である(kelvin波は20.000ないし企0.000畑)， {寸擾乱の

振巾は高度18畑で最大である(kelvin漉は18kmおよび25km附涯の成層圏でL卓越する)。

次節ではモンスーン型の降雨が kelvin波を誘起しうるととをしめそう。

会. モyスーン型降水tc伴う熱帯擾乱

前節でとり担った 20自適期の ITCZ近傍の熱擾乱(L-7.000凪 C=-4maec ・1) 

は熱帯対流圏でのみ運動を欝発し.成層圏tcまでエネルギーが伝わらない。したがって成層圏で

は運動が起らない。ー本節で取り扱う熱擾乱の週期はやはり 20自であるが，捜長が岳0.000掴ま

たは20.000畑，進行方向は東向きで 29maec-1または 14.5meeo-1である。波長が晶、

と一般にエネルギーの垂直伝掃が盛んになり，成層圏でも運動が起りうる。

一第q図はインド西海岸における 1968年と 19 '1 1年のモYスーン期(5月lj;a-9月即

日〉ρ日雨量の変1t姻である。日雨量の変f踏まもちろん単純な週期変動ではないが，大雑把にみ
て長週期(10 -2 0日)の蜜動をしめしている。変動の握巾は2冊以上である。:したがってと

の種の南の変動に伴う非断熱効果の彊巾Q.o(z)は第1図にしめしたものより z倍く・らい大きく，

'7km附近官ま 8.5" C / d a y tcも遣するはずである。とのような雨の長適期変動はペンガル湾の

北で発生する Monaoon Depre~sion.tc関係している。 Monsobn'Depr.ssion は

1.0-2 O aぐらいの間隔で発生した後，西ないし酉北西tc向って移動しイ Yド大陸の20・N附

近κ多量の雨をもたらす。 Mo~soon Depressionの経路はきわめて一定しているので雨

の多い地域もかなり限られている。余畿であるが Mon・soonDepressionはl-Skmで ー

もっとも強<(風速2.0初旬0'-1ぐらい)，上層・匂ま急速に弱まり，強い爾を伴う。台風と似

ているが地表気圧は台風のように探〈なしせいぜい10mbのオーダである。台風と同様tc水

蒸気がその発生に重要であるようだが，地表からの顕熱論遡ま重要でない(地表気Eがあまり低

〈ない)。また，台風と遣い陸上でもあまり衰弱せず数日間ゆっ〈り夫陸を横切って商進する。

Monsoon Depress10nの発生，発進移動の機栴ままだよ〈判っていない。

話を元tc戻してモンスーシ期における雨の変動についてもう少し雷及しよう。樟度20.附活は

モYスーン棋を除いては乾燥地帯である。とのような南の程度分布のフーリエ解析を行えば当然

戸 14-
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波数1(波長勅410.OOOkm)や2(波長約 20.000km)の成分が大き、吋まずである。一方モシ

ス-ytc伴う南は停滞性であると考えられる(詳細にみれば MoneoonDepreeeionの

移動に伴い爾棋は商に移動しているのであるが，波数1やZのような大規樹拘見地に立てばモン

スーシ域全体として雨量が局地的tc変動している陀すぎない)。よ〈ど存知のように停滞波は東

向きの波と西向きの波が重なっているものと考えられる。~上の議論を綜合するとモンスー Yに

よる爾は週期約20日，波長410.000加ないし20.000kmで，東進または酉進している熱擾乱

に関係していると言怠るであろう。とふでは茜進成分を考えず東進成分だけ1'(ついて論ずるとと a 

にする。取り扱う熱擾乱の特徴を要約すると:週期20回，波長4IO.OOOkm(20.000km)， 

東向きの移動速度は 29~0 (141.5 ) 11&eec-1である。熱の中，臼ま緯度20・tcお〈。

まず波長会o.o(fo畑の場合について述ペょう。用いた一般流 Uの分布を第8図tct.めす。と

れはまouekyとWa.lla.ceが太平津の赤道上でまelvin波を見付けた期間のものである。

特徴は赤道上空の 20km附近に強い東風域(<ー1511& eec司 1)，8 0畑近傍κ強い西風域

(>2011& eec- 1 ) が存在する。ど存知のようにとれらの西風東風域はいわゆる 26~月週期

変動に伴いゆっ〈り下降するので約l年後陀は西風誠は20畑附近まで下降し. 80km附近附ま

東風誠が現れる。 Kelvin波は一般流が第8図tcしめしたような分布の時にのみ発生する。

(20kmで西風 80加で東風のときは Mi玄edRoeeby-gra.vi七y波が発生するのであ

るが，とれについてはふれないととにする。)第8固にみられるもう一つの特徴は高度 15km附

近に東風の弱い域が赤道から北に向って延びており，ついには亜熱帯偏西風帯に速なっていると

とである。、熱帯下部対流圏舵は貿易風が吹いており 511&田c-1以上の東風カ2存在する。

第9図は与えた熱と問式から計算された合の掻巾の緯度ーー高度分布をしめす。与えた熱の

近傍には強い φの擾乱が現れる。掻巾は 18畑附近で大き<.また下部対流圏(1-5km)で

もやふ大きい。気圧場と風や上昇気流の相互関係を静屯ると熱近傍の運動は強制ロスピー波の様

相をもっととが判る。振巾の大きい所が帯状1'(諸積まで延びており，その高度は務錨1'(近づ〈に

つれて高〈なっている。赤道の真上では¢の揺巾は:18畑術涯で最大である。面白いととはo-
援巾の大きい帯は第8図にしめした弱い偏東風の帯とほX平行しているととである。とのととは

偏東風aの弱い所を通ってエネルギーが藷強1'(向って流れているととを暗示する。

第10函は絢}式により計算された東西風成分の握巾舗と Koueky-Wa.lia.ce(1971) 

.1'(より実測された u一握巾闘の緯度ー高度分布を示す。後に述べるように Kelvin波は，

u-成分だけをもち V一成分は零〈またはきわめて小さい〉である。計算した也 u-揺巾湾最道上.

で18kmと21.6回附近で大き〈なっている。実測でも対応する u-握巾のこつの山が表われてい

る。また計算した u-握巾は 15・-2げ Nの18km附近できわめて大きな値をもっ。との大きな

働ま熱の近傍で励起されたロスピー波による。実測の u-振巾も15・-2σN附近で大きい(16
回以下の観測働まない〉ーすなわちこ種顧の波動擾乱が第10固に含まれているわけである。 i 一

つは 15-2ぴN附近の高度 18-.15植民卓越するロスピー披であり，他のー叫ま務櫨近〈の

-16-
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成層圏内Cl8kmおよび26km)のみで卓越する Keユvin波である。赤道成層圏I'C現れる

玄elvin波は亜熱帯上部対流圏に存在するロスピ一波からエネルギーをもらって維持されてい

るのであろう。〔車熱帯上部対流圏のロスピ一波はもちろん擬結熱(モシスーン性降雨)により

励起されている。〕とのととは実際に子午線方向のエネルギーの流れ干oを計揮してみるとよ〈
判る。

第 11図は高度 18加において計算した風，気圧場，上昇気流の緯度一一経度分布図である。

等圧面高度 φは赤道で最も大きく，高E域では西風低圧域では東風が吹いている。また高圧

(低圧)域では大樹e!1'C言って上昇(下降)気流が存在する。したがって垂直方向のエネルギー

輸送(石す)と運動量輸送(百干)はともK上向きであるととになる。また南庄域では弱い北寄 エ

りの風低圧域では弱い南寄りの風が吹L、司、るから，子午線方向のエネルデー輸送(可)は

南向きであるととが判る。南北風成分vは赤道上では零，その他の緯度でも .uI'C比しきわめて

小さい。最初に仮定したように第11図にしめした波憩雄乱の週期は 20日で，波長40.000km，

移動速度29mω0-1で東進しているのである。とにかく第 11図にしめす成層圏擾乱の特徴は

松野 (1966)や Lindzen(19'10)が論じた Kelvin波のそれに手階に似ている匂

もっとも純粋の Kelvin波では高、(低)圧域と西(東}風，上昇(下降)域は完全κ一致してい

るのであるが，と Lで計算された擾乱では相互κくい違いがある。特に上昇気流は赤道て最大で

はなく，第 11図Kしめすよう同り 140 Nで最大である。

今までの計算結果は L園生0.000固についてのものであるが，次I'CL=20.000旭の場合

に勺いて述べよう。、 KouskyとWallaoe(19 "11)によると赤道上に現れる Kelvin

波のうち高度181姐附近のものには波長40，OOOkmと波長20.000kmの波が含まれているが，

高度26kmのものは波長生0.000回だけに関係している。われわれのモデル計算では

L = 20. OOOkmの波の u_振巾は18回附近て制 3.5m日ω-1で，よ層ほど急速に減少し

25回以上では殆んど等である(エネルギ.ーの垂直伝播は 40.000kmの波よりも小さいことにな

る)。したがって第10図左にしめした L=岳0.000畑の波の貢献t.，.今述べた L=20，0∞回

の貢献を加え合せると，高度18kIn附近の Uー振巾・の計算値拭約 "1m sec -.11'C逮する。と倒産は

矧E、する実測値約 11ms田プ1(第10図右参照)にかたワ近Uゼ。反面，高度 26回附近の uー

振巾の計算値の合計は1mseo-1以下に過ぎず，対応する実測値よりもー特小さい。

上述のようにわれわれのモデルは赤道上18km附近に存在するまelvin波は比較的よ〈表現

しているが， 25kmI'C存在している Ke工vin波は充分に再現しえないo Ho工;七on(I9"12，

:JA S )は緯度6"I'C熱を与えると 25畑附近のまelvin波を量的Kもよく説明出来るととをし

めした(た~し 18畑附近には u_ 握巾の最大値は現れない)。工 TCZ域内1'C2C視/day ぐ

らいの大きな振巾をもち，波長20，000 -40，000 km，週期20日の降水擾乱が実擦に観測され

ているのかどうか筆者は知らないが，もし存在するとすれば赤道上25回附近に現れるKeJ:吋且

波はζのような雨によって励起されたものであるととになる。一方18旭附近の Ke1.vin波κ

-20-
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対してはモYスーシ域の降水による貢献が大きい。

5.結び

畿者の最近の仕事の一端を紹介したわけであるが，読みかえしてみると厳密き陀かけるととろ

がかなり自につく。詳しくはJ"A S (J"Ournal 0 f the Atmospheri c Sc i白nc自由)

の19'12年7月号と 9月号に掲載されている筆者の論文を参照していただきたい。

筆者が熱帯気象を始めたのはハワイtL奉職してからのととで，まだ2，3年のととである。と

の方面ではまだ素人の域を脱していない。日本における大規槙熱帯擾乱の研究は松野 (1966) 

の理論的研究に始まり，とれと前後して柳井その他の人々による活発な解析的研究が開始された。

とれらの研究は世界に先駆けて行われたもので高〈評価されなければならない。とれら先駆者逮

の膨大な研究成果を消化するのにかなりの時聞を要した。皇患者はかねがね日本の梅雨や東南アジ

アのモyスーンに興味をもっていた。モンス-yの変動と他の地域の大規模熱帯櫨乱の聞に何か

関係がないだろうかという疑問が生じた。との疑聞に答えようとして最初に始めた仕事をと与に

紹介したわけである。現極ま二三の学生とともにモYスーンの雨の解析" Monso on 

Depressionの解析などを行っている。とれと並行して理論的研究も行っている。基礎方程

式を時間積分するととにより，モンスーン性降水Kより遊離されたエネルギーが時間とともにど

のような過程を経て赤道成層聞にまで逮ばれていくのかをしらべようとしている。既tL老境κ入

った集者であるが，年を忘れて仕事をしている時が一番楽しい。

-22-
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対流圏循環とジェット気流(その 1) 

E..o RE I TE-R 

グローパルな風莱

対涜園大循環の物理的原因

運動方程式

，.. => - a'¥7 :P -2 9 )( YーマO+2F (f) 

から明らかなように，舛部エネルギーが持御旅供給されて必要な気圧傾度が維持されさえすれ

ば，定常な大規模風系が維持される。ょく知られているように，エネルギー源は太陽放射であっ

て地面に吸収される部分以外は赤道と極の気温傾度一ーしたがって気圧傾度一ーをつく.るのに使

われる。

もしかりに赤道と極の聞の大気に温度傾度一目したがって気圧輝度一ーだけLか作用しないも

のと仮定すると，赤道で上昇して温暖高気圧の上空を北上し;極で:下降して下層を赤道h南下する

という単四イ憲麗ーーすなわちハドレー循麗ーーが現われる。との単一線話題が定常であるとすると，

気圧傾度力とまさつ力が釣り合っているととになる。しかし実際はヨリオリの力が作用している

ので，大気中ではとのような循壊は存在しない。対流圏循理の顕著な特徴を示すとつぎのとおり

である.

(1) ハドレー循環は赤道から極まで拡がっていないで，低樟度と亜熱帯地方に限られている

{第1図参照)。

(2) 間接循濃細胞{暖気の下降，寒気の上昇〉が中緯度tc生じ，対流圏のミ細胞循環が現われ

る.

(S)水平方向の気温傾度が，せまい帽前憩帯植に集中する。上部対流圏の風はだいたい地衡風

であるから，定常状態ではつぎの式が成立する。

o=-aマ:p-2QxY (2) 

じたがって』却対流圏の風はせまい強風帯，すなわち“ジエヲト気流‘tc集中する。とのような

大気循療の特徴を支配する法則を研究するためには，現実の地球大気は複雑すぎて，よい実験室

ではない。たとえば:制地衡風速を支配す'るコリオリの力は緯度の閑散である(b)大陸と

海洋の熱容量が呉なるととおよび降水過程で潜熱の放出があるととの理由Kよって，冷源と熱源
は地球上tc一様には分布していない (c) 地形の影響があって大気の流れはかなり乱される;

ー但}南北両半球および季節による差異を考慮しなければならない (e)"オゾy圏および電離圏

~2 8-



は糊圏の運動ほか闘を与え空・ r
とれらの理由のほかに〉実際の大気循寝はーヲの大きい次陽電E持っている。すなわち大気は繰 寄

り返しのきかない実験室である。大気運動の平均状臨ま無数の気象現象ーその一つ一つは完全

に異なるー・合唱成り立っている。したがって気象学識ま実験を制御し変えるととをしないで，

多数の気象現象の統計的処理に頼らざるを得ない.... ..( 

との失望的な困難を克服する方法の一つは“地球物理学的モデル実験‘である。他の咋唱は電

子計舞機を使った“理制句モデル鋤である~.~ Rieh1 and Fu1tz ， 195~ 195': 

Fu~七 8， 1960: Ad叫 1962;8magorinS1rY， 1968 )。大気は第-;a似として非庄縮

世鋸体すなわち水として扱うことができる.とのような簡単化をすると，温位のかわりに気温を

使って差支えない。緯度の閑散であるコリオリのパラメータが大気循環に重要な役割りを来すか

どうかについては(た-とえばロスピーの波動方程式， 1945)，平らな dish:pa.nを地球の

J かねりに使って調べるととができる.

とzのようなモデルを使って多くのいろいろな実験が行なわれた，実際の大気循理の説明に対し

てとれらの実験が意義あるためには，モデルを使って得られた結果が実際の大気の特性と結びっ

くように，モデールの設定にあたって適当な仮定が必要である (RoSSby，1926o1!'u1七%

1951;目eea1so Rei七or，1961a， 1968a)0 

対流圏循寝の物理的原因tt関して，とれらの号デル実験から得られた結論について・のペる。

(1)大気大儒環の起動力は赤道と極の聞の地域によって異なる加熱に起因する気E傾鹿力であ

る。循環が定常であるためには，プラネタリ披および低気E誕の規模の“うず"によって熱源か

ら冷源へ子午線方向の熱輸送が行なわれなけれ』まならない.

(2) 回転系では回転流が地面と接借するので角逮動量のソースと $"y.クを生ずる。定常状態で

はうずのソースとシンクは両者の大きさが等しくパラyスしなければならない。

(3) .flj種と極の間の熱輸送を維持している大気運動はι また角運露骨を'/，.....スからγyクヘ輸

送する。もし安裁が(dlsh:pa.nでは水が)子午線方向へ変位すると地球tt相対的な帯状風速

を得る・6 赤道へ向う気塊は東風を，橿へ向う気塊は商風を得る。

緯度φzから{l2まで変位する流体の絶体角速蜜唾

Ga田 ra.(:D園 r:.1I
が保存されると仮宏すると，つぎの式が成立する.

( SJ+Ok) R1 o，)s. (ll';;;( SJ+ω2) a2 c ・S."'. 
とげ ω-tiは械に相糊な角糊で.1.ま織である・
帯状風速の式

U 田 ωRcos '" 
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を(4)tc入れると，

Ul CO日仇-U"2CqS仇+U'2 C0S仇炉 ui∞S~: =' -QR (cod 仇 --.co~o. ) (6) 

無限小の子午線方向の変位については差分のかわりに徹分を使ってよい。また極座表から直交盛

衰tc変換する。

(fz=) 
δφ/  

だから，絶体角運動量が保存されるという条件のもと-e..仮に空気が子牛鶴方向へ交換されたと

するならば帯状風速の水平シアーはつぎの式であらわされる。

OU  U 
士一回1+τー七ano (7) 
ay .n 

中緯度で・3 リオリのパラメータ 1;;#29自in<6は 10-.sac-1のオーダーであるe 子午藤の緯

度方向の収束によって生ずる第g粛ま，非常に強いジエ yト気流(u= 100m/自由 c)の場合

1.6 x 1 OJ sec-1Q)オーダーでおる。だからふつうは第2項はコリオリのパラメータの 10バーセ

シトよりd、きい。

(7) 式であらわされるシア→まよく発達じたジエ 7 ト気流の赤道側だけでなく dishpan実
1) 

験にも現われる:ジエ Y ト気読の発生は角選動保存則で説明できるζとがわかる。.

Arakawa (1951)が示したように，高気圧性γアー(ou/θy> 0)が作成の右辺より

大きくなると，帯状櫛"1“力学的不凌定・となる。角運動量保春期のもとで南北運動にともなっ

て生じたジエ 7ト気流は平均的な水平質量収束を生ずる〈とのととは第1図のサプトロピカル・

ジエヲト気流tc関係がある〉。質量収束があると気圧傾度が増し大気の樹1..tc作用する:すなわ

ちジ%.'?ト気流の力学は気涜の構造および挙動隊強い影響を及ぼす。天気図上のジエヲト気流の

近くでは，いつも(7肢であらわされる強い高気圧性シアーがあるとは限らない，そうではなくて，

絶体角運動量保存期が最初にジエ Y ト気読が発生するときに作用し，その結果強い高気圧性シア

ーが生ずるのずある。

(4) ~ %. ~ト気流の最大風速はある限界値をこえるととができない。との値をとえると低気圧

性シアーが発生して力学的不安定となる。発生したじ主う乱はジェ 7ト・ 2アの過剰運動エネル

ギーを消費する。このじよう乱は絶対角運動量保存期を満足させねばならない空気の南北方向の

変位に対して限界を与えることになる。

Arakawa (1951)ノは信託圧性シアーの限界についてつぎの規準を導いた。

'1) WM  0 によるジ且 y ト気涜の定義準水平軸を持つ気抵で長さ数千岡巾 100m，探さ

数回のもの。ジ%.'?ト eコアの風速は30711，/ sec以ム鉛直風速傾度は 5711，/sec/畑のオー

ダ可水平風速傾度は 5m./s回 /100回のオーダー。
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との式は気塊が南北方向に変位するとき，過剰求心力一ーそれはじよう乱発生力であるーーとν

イノルズ応力一一それはじ主う乱の発生を緩和するーーを比較して求めたものである。 Kao(l

96企)はうず運動エネルギーが時間とともに棋少するならば流体の運動は安定であるという事

実を考慮に入れて，さらにくわしい帯状シアーに対する安定規準を導いた。

(5) ・ diahpao" または地球大気tt~ 赤道に熱源があり極tt冷源があるという条件を与える

と，もし運動量輸送が過剰シアーを生じないなら成、全半球をめぐる一つの子午線循壊があらわ

れる。との条件はコリオリのパラメータが小さいときに相当する。したがって地球のように回転

速度が大きいとハドレー循環はもはや全半球に拡がるととができないで~熱帯緯度で消観する

(第1図)。このハドレー循嚢だけでは熱および運動量を効果的に輸送ずるととができないので，

ロスピ一波のような型の水平うずすなわちジ.:.~ト気流に重なった蛇行が運動量の一部分を輸送

する。

， 

" 

Tropioal Tropopause 

horizonもalm1xing 

Weak subs1donoe 

900 600 30。守
Lati七ude

北半球における平均子午面循環の模図第1図

P F ;r :ポーラー，フロントジエ y トストリーム

S T;r :亜熱帯ジエ7 トズトリーム

司，

。。

diahpao実験では，回転

速度をある値以上K大きくす

ると，ジエヲト気流をともな

う極地方のハドレー循環は消

える。ジ.:.'7ト気流は低緯度

tt南下し1匡をめぐる対称的リ

ングはなくなる。また回転速

度が大きいほど半球的波動の

渡教が増える。

何}実験と推論ttよって，

E熱帯地方~強いシアーを持

つ偏西風系が存在してよいことがわかる。このようにジェ y ト気流一一特にサプトロピカル・ジ

エヲト気流ーーの形成については気温傾鹿およびそれによって生ずる気圧餌度の考慮に頼ること

なく演縛するととができる。

Palmeo(1954)の循環モデル(第l図)には強い温度傾度会持つ"ポーラ・フロント"

の上空に第二のジ.:.'7ト気流があらわれている。 νカゴ大学気象学教室のスタ yフ・メンバ F
(Anooymoua. 1941)およびRosaby(19会7.)はとのジエタト気流の形成につい

て異なった機構を提唱した。それによると，極の寒気について絶体うず度沿い告になるまでうず

度の混合が行なわれる.と仮定した。いくつかの観測データはこの理論を支持するが，ジ.:r.<;Iト，

コア(すなわち最大風速軸〉が前藤帯の北側の寒気側になくて南側の暖気側にあるという事実を

との理樹ま説明することができない。

...，.26-
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Pal.me:q ( 1 ~号4，)の循環モデルが示すように，寒帯前線上を北に滑昇する大気は角速動

量保存則によ唱て西風料勧日する。極地方と熱帯地方のニつの直接循濯の聞に現われる間接循濃

は 12!スピーの混合理論によるζとなしに，二つのジェット気幸子の存在を示唆し勺、る。

亜熱智および中韓度をこえる角運動量および熱の輸送に水平うずが必要であることはすでに述

べたo d1ehpa'.n実験にあらわれるような定常状態のロスピ一波動系でもま，必要な南北方向の

輪送およびうず輸送は一つのジェット系で行なうととができる。この実験ではサプトロピカル l・

ジェットとポーラ・ジェットを分けるととはできないカミ緯度圏平均すると間接循環があらわれ

ている(R1 ehl. a，nd Ful. t z'， 195丸 1958)。

d1ehpaJ1.の回転速度をもっと早めると.対称波型は消えて強風軸tz:治ってかつ消えかっ結

ぶようなー漣の偏西風波動があらわれる:これは実際の大気中に現われるものと似ている.

実際の対流圏循環はd1ehpan実験Kあらわれる不規則なロスピ一波よりも複雑である。極

気回，寒帯気回および熱帯気回の聞には前藤があらわれている:それぞれの.前綾帯にはジエタト

気流ができる(G1 baon， 1964)。したがヲて特定の日と経鹿について南北断面図をつくると，

三つあるいはそれ以上のジェyト気流系があるのが普通である。

われわれはいまは対流聞にジェット気流カ帝在するかということを物理的に説明するととだけ

に関わ 9ているのである。異なるカ嚇および角運動量保存則を仮定すると対流圏循濃の大まかな

様相を説明するととができる。いまの場合，個々の気圧場および温度場のζとは考慮に入れてい

ない。

(7)対流闇上部の強風帯は下層の傾圧的な前藤帯ーと寵接な関係がある.したがって単地衡風近

似を仮定するとジエタト気流の存在を温度風，方程式に結びつけることができる。地衡風方程式は

つぎの形で書ける。

d 

Vg E-7vd. ，〆 (9)

とれは(1)式で定常cv眉 o)，水平運動(w圃 0)およびまさつがない(F =0)としたもので
ある.比容を消去するために， (9)式につぎの状態方程式を入れる。

RT 
(t=-

P 

またつぎの静力学の方程式を使う。

81.nt> 
g=-RT-:-

DZ 

0.1>> 

0.]) 

定常な，水平運動だけの，まさつのない地衡嵐tz:ついてはつぎの温度風方程式が得られる。

也昌弘竺ー τ~_( 'V h TX的。Z T Dz fT (12) 
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. (9)式および制式であらわされる気民気Eおよび風速の関係はいわゆるジエタト気流瀦成の

Conf~uence theory(N8.miae and C~ap'p. 194.9)と呼ばれる理論である.との

理論によると，気温の異なる織の舗は水平温度傾鹿を強鳥風速を増加し，上空のやYト

気流を形成する。しかし，下腐の顕著な合流は既存のジェット気流と対応している.だからこの

理論はジェット気流の強化を説明することはできる坑ジエタト気流の発生省E説明するととはで

きない。との事実はNam1as(1952)によ q て認められた治三他の人(Dah1 er. 195り

はとれを看通した.

太陽放射だけが作用するとしたら，対流圏の極と赤道聞の傾匡場は範囲が広くて程度が弱いも

のと考えるのが妥当である。単一子午面楯環が対流圏循寝について支配的であるとすると，湿ー

た赤道付近の上昇気流は断熱冷却し，極の下降気流は断熱昇温するので，南北の温度傾度は弱め

られる。大気の熱収支だけを考慮するととによ qて民実際に観測される強い前融面の形成を説

明するととができないのである。そとでーとれらの前鵡帯はジエタト気流とその力学の結果であ

づて原因ではないと考える方が合理的である。

Raetjen(195~ 1961) および他の人(貰awto~ 1959a;Reite~ 1961~ 

19638.)が指摘したように，大気循寝は“適応の原理(A Pr inc ip18 of adaptation) 

一気圧場は風速場と釣り合うように適応する:その逆も成立するーに従う。この原理による

と非地衡風成分.':1:11'、さくなる傾向があり，地衡風〈あるいは傾度風)方程式はよい近似で成立す

る。

v= r: [干1士戸言) (1$ 

a務たは完全なものでなく，同時的関係である。非地衡風成分は爽際には存在するし，また実際の
大気では重要である。との式は・適応の原理"が成立している瞬間について成立する。

われわれの推論を簡単にふり返事てみよう.地球の放射収支は制掴度額度をつ〈る。温度傾

度は気圧傾度をつくり，一つの巨大な貿易風細胞を生ずる。平均慨はとの細胞は長続きし郎、

で. 1図のような三つの細胞に分裂し，混帯地方にジエタト気流が形成される。もし，はじめの

放射によってできた気温傾鹿(とれが大気循環をおとす〉がかわらないものと仮定すると，ジェ

ット気流は極めて非地衡風的であるだろうーしかし実際はそうでない。

われわれはとれらのジエヲト気流が絶対角運動量保存則および大気の“適応の原理愉のもとで

南北循環によーて形成されたものと仮定する。か〈して，はじめ陣弱い南北気温傾鹿であ9たも

のが大気の流れの場の力学的影響によ q て前線帯に集中強化される。グローパルな大気循環の見

地からすると，前線帯およびその付近の強い水平温度憤度はジェット気流の原因ではなくて，結

果である。

傭々のジェット気流L それに関連する風速場および温度場に注目する限りたおいて.1ヲうえ

の仮定は二次的な哲理的重要性しか持たない。地衡風および傾度風方程式は温度風方程式ととも
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k力の釣り合いをあらわLているものでhどういう方向で因果関係のきずなが風速に結びついて

いるかKついては何も語っていない.換言すると， ζれらの基礎方程式は作用するい〈つかのカ

の同時的釣り合いを示したものも}速の事象が成立する過程については何も述ベていない。

(8) まえに述ベたジエヲト気流は顕著な水平風速Y7ーだけでなく強い鉛直風速シアーによ 9

ても特徴づけられている。大気中の明暗な最大風速層S丸第一近似ではトロポポーズである〈個

々のジェット軸Kついては最大風速層はジエアト気流の力学のためにトロポポーズからかなり離

‘れている )o'd1ahpan実験では最大風連層比水の自由表面上あるいはその近くにある。上部

成層圏および中間聞のジエ:>''.，.気械は先祖誠率が急激に変化する層の近くにある(臨時:atroyd，

1957)0 そζでわれわれはジェット気流は“一時停止(Paua EI )・現象であると一般的に考

えることができる.とれら気温誠率急変層のいくつかは，高層観測平年値にもあらわれるような

気候学的に十分意味のあるもので.標準大気“においても表現されている。〈第2民省略}。

標語島大気の成層の中トでー最も低い気温不連続層はトロポポーズ(tropopaua弓圏界面〉で

ある.とふでトロポポーズ・ジエヲト気流が存在する。その妥当性についてはあとで述べる.

トロポポーズより下層でも前緯面および沈降性逆転面で顕著な誠率の変化が生じている。との

ような逆転層は犬気のどの層にもあらわれるから，高層観測の“平均値・には表現されない.し

、かLながら顕著な水平および錯直風速νァーをともなう最大風速軸は“下層ジエタト気流・〈婦

直およ・ぴ水平風速νァー). または“逆転風連最大(1nver~1on w1nd ma玄1mum)・

〈強い錯直風速γァーだけ〉の形で，逆転居にしばしばあらわれる.

さらに高層ではストラトポーズ付近のジェyト気流カ靖寵する。等温層と逆転層の境界の不連

続は鉛直風速プロフィルと関係があ唖てしかるべきだとヨ替えられるが，そこでは強風識のととも

あるし(Godaon and Le匂 1958).弱風域のとともある.メキシコ湾流や黒潮のような

海洋のジエヲト流は自由表面の近くにあり(Ie eu~ '1936; NewtoDも1959b). ・一時

停止現象"の特性を持っている.

われわれはいまトロポポーズをジエフト気統制止面(j et str eam Con主rOll-fng

surface)として議論しよう:トロポポーズ以外の場所で似たような地球物理学的条件の下で

起 9ているジヱヲト気流についても同様の推論尚也すると仮定しょ-う。またつぎの仮定をする。

対流圏の平均気泡波率は鉛直混合による Zまた成層圏の平均等温状態は放射が支配的であるため

である。とのように仮定するとJ-pポポー去を1図に示した鉛直および南北織の・霊・とし

て理解するととは容易である。地面放射怯綜度の関数であるから.対流聞の鉛直混合も緯度の閑

散である:だからトロポポーズは赤道から極へ傾いている.

Jζの仮定が単純化し過ぎたものであるととh丸極地方で短渡放射を受けていない冬の循環を考-

えてみる，と明らかである.ζの原始的モデルによると，盤夜地域では成層圏カ亀存在しないととに

なるが，観測が示すととろはそうではない.明らかに水平移流と交換過程が十分大きいのでわれ

われの原始的モデルは適当でなくなる.しかしながらトロポポーズの高ぎは極地方では8aと低
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<.赤道地方では18koと高いはのζ とは蹴圏の深さが対流による制御受けていることをを

示している.トロポポーズ層が赤道と極の聞で一定の傾斜を持q ていると仮定すると，温度風方。

程式仰は最大風速高度とトロポポーズ高度を結びつける。“停止面"であるととるのトロポポー

ズで気温減率は不連続であり，水平温度傾度はとふで逆転する。問式によると，最大あるいは最

小風速層では(弘子 FO)が成立し，備の右辺第械を無視すると，その高度附いたい

マhT=Oの高度と一致する。
最大風速膚(LMW:Leve1 of Maximum wind)は第}近似としてはトロポポーズ

高度と一致すべきものである。実際tt.L M Wは冷たい極気回の場合はトロポポーズ上空に現れ，

暖かい亜熱帯気回の場合はトロポポーズの下層K現われるはづである。この結論は観測結果によ

って十分に裏付けられている.

第8図は米国上空のジェット気流の斯面図である。との図はトロポポーズとジエフト気艇の関

係の特徴を非常によく表現している。 Green BaY(GRBt Wisc;およびPeoria(P工A)，

工11，では異常に低いトロポポーズ高度(400mbより低い〉が通報されている(黒丸印〉。

これに反し C01timbia(CBltMO;Topeka(TOP~ Kans;および Ok1ahoma C土右y

(OKC'}， Okユa.，では， トロポポーズ高度は100mb付近で，熱帯大気の特徴があらわれて

いる。 C"olumbia以南の三観測所の上空400mb層では気温減率カ司=連続である的 トロポ

.ポーズとは考えられない。

今までの議論で明らかなように， “トロボポーズ・の定義は実際にはい《らか任意的である。

・現行の高層観測通報規則によると， トロポポーズは気温誠率がO.lfC/l0 0 mより小さい層で

Lかもその層の厚さが2回以主であるような安定層の底であるときめられている。またトロポポ
ーズの検出に当 9 て馬断熱直上ttプロットした気温分布の藤カ嚇率O.lfC/IO0 mの線の左

側tt出ない限り，さらに指定等圧函聞の平均気温〈それは層厚，したが唖て高度計算に影響する)

が保存される限り，気温はニ層聞の平均気温で近似してよいとされている。

その結気当然 tトロポポーズが奇数個現われやすく(Defan~ 1958)，それがサ旨定気正

面や10mbどとの間隔で検出するのに好都合にしている。

さて第8図にもどって，いままで述べたいくつかの欠陥はあるにしても，最大強風識は低温位

をもっポーラ・トロポポーズの上にあり，そLてトロピカル・トロボポーズまたはサプトロピカ

ル・トロポポーズ〈そのどちらであるにしても高い混位をもっ〉の下に在る。特記すべきもう一

つのことがらぬジェット・コアの少し北極よりのとこるでトロポポーズ面が分裂しているとと

である。この現象は七 ropopause breakまたはtropop込use gapと呼ばれ

ている。 ζの現象とジエタト気流の関係は， トロポポーズの高度・気圧・および気温を解析して

ジエタト気流の位置を決めるために有効に使われており，また逆にとれらパラメータの強い不

連続帯に注目することによ 9 て両者の関係を正しく解析することができる(Defan右 and

T aba. 1958圃""b， ，.c)o 
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第8図 Green Bayから Oklahomaにわたる風速 mんと温位の大気断面図。

垂直影線は安定層を示す。

黒丸点はトロボポーズ面を示す。
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七ropopause breakは明らかにジエヲト・気流の力学一特にジ3'0':1ト気流地域の鉛直

運動に起因すると考えられる。トロポポーズは札との方臓によって起された対流選動に対して

"蓋"の作用をするものであるから，第1図で示すように， トロポポーズのすく下層では北向き

の質量・熱・運動量輸送が最大であると考えるのが妥当である。大規模な平均速動を考える限り

では， トロポポーズ付近のジ3'0:1ト気流の高気圧性側(南側)を"活綾な側"(ζ 与ではシアー

は角運動量保存則によって生ずる)と考え，低気圧性側(北側)を"不活漉な側"(ArakaWa 

(1951)tcよれば，こ与ではシアーはレイノルズ応力と高速ジエ 7 ト・コアーの抗力によっ

て生ずる〕と考えるととができる。等温位面はもちろんLMWとも交わる傾斜したトロポポーズ

ということから戦断して見ると，低気圧性シアーを発生させるような乱流混合はLMWとトロボ

ポーズの交わる領域で対流圏と成層圏の両気塊の交換を記すかも知れない。との混合が十分に強

く行われると，鋭どくかっ明瞭なトロポポーズは，強い低気圧性シアーの領域では見出せないか

も知れない。

大規模循環とジェット気流の力学

保存盤

いままで対流闇の流れの場Kついて大気運動を支配する流体力学の法則をくわしく研究した。

イオン化した電気磁気力を無視できる限り，これらの法則は同じ形で一般に応用できるから，碁

本的には電離圏より下層の大気tc対Lてはこれらの方程式系は有効である。大気の遼動を支配す

る法艮IJを研究するにあたり，われわれは測定しやすくて，個々のバーセルを時間・空間に関して

追跡しやすいような保存量を定義しよう。われわれが知っているようにいくつかの保存輩はあ

る条件の下でだけ保存される。したがって"保存的"よりも t嘩保存的"という述語の方がより

適切である。大気運動を追跡するため"保存量"を使うときに，境界条件をどのように設定した

らよいかという大女な問題に出合う。大気パーセルの特性をあらわすーっの保存量は，閉じた系

金考慮するとき，すなわち境界をとえて保存量の出入りがないときに限り保存される。とのかな

り賎しい条件は，考慮しているパーセル付近の保存量の傾鹿が大きくないときは満足される。 L、

ま大きい傾度が存在したと仮定すると，流東あるいは混合によってそのパーセルのもっている特

徴的な特也ま変わるだろう:またわれわれは鶴準保存的"な量を考えるときに時間スクールを

その保存量の流束比特徴的な時間スクールよりもかなり短かくとる。たとえば，太陽放射が常に

存在するのて噺熱的というととはあり得ないのであるが，凝結や乱流混合がない限りは，混位を

保存量として取り扱ってよい。ー殻的にこれら流束は非常にゆっくり作用するので，少なくとも

シノプテイシクな観測時間々隔に見合う時間々隔に対し，一また現行の高層観測網の精度の範囲内

では，乾燥空気のi箆動は断熱的と考えることができる。

大気バーセル1)の非常に重要ないくつかの保存量について次節で論じよう。詳しい関数関係
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の説明は省くので，興味を持たれる競者は気象力学の教科書を参照されたい。

質量保存

連続の方程式

。p
マ・ (ρV)=ρマ・ V+V"¥1ρ=-aす Q4) 

. は大気が流れる過程で質量が保存されるととを示している。すなわち，気塊の境界を通って出入
りする質量はその気塊の密度変化によって補償される。 ω式を高度Eの気圧傾向方程式に入れる
と(15)ヵ鳴られる。ωの意味するところは，高度Eの気圧の時間変化はその高度より上の気柱の質
量発散または収束によって生ずる。

(宗)茸 =S。;fd@=-q小〈 ρ，，)d0 (15) 

こLでd0=g" dZは地球の重力のポテYシヤル(ジオポテンシヤル)である。

'大気の発散，特K地表とジェ y ト層付近の発散から気圧変化を計算すると，実際の気圧変化よ

りニ楕大きいので，大気中では"補償の原理"が作用しているはづである。上層の発散の大部分

は地上付近の収束によって補償され，その逆も成立する。単純な二層モデルにおける上・'下層の

収束・発散の小さい残差が気圧傾向観測j値を説明する。理論的には非発散層は対流圏中部のどこ

かの層に存在するはづであるから，大気を二つの補償層に分ける。統計的事実によると!

( Landers， 1 955， 19 5 6). "最小発散層"について述べるのが妥当であって，こ

の層は平持的には 600mb付近にある。補償の原理ははじめDines(1912，1919， 1 

925.) Kよって発見され，彼とは独立に Schneider( 1 9 1 7)が対流閤および成層圏の

気温統計から発見した。

非庄縮性流体では連続の剣唱を演縛すると，ある層の水平発散Drはその層の層淳L!.pの変化

によって補償される:と与である屑とは二つの物理面，たとえば，断熱状態のもとで二つの等温

位面にはさまれる層である。

-・ ω
一P
3
-
8
 

・

v
-
Y

O

一。
4十u-x 

a
u
一
月

u-
h
 
D
 

Q6) 

1) ..バーセル"という術語を"気回(a1r mass)"のかわりに使った。最近の調査--主

として放射性落下車の調査一花よると，以前は一様であると考えられていた高気庄内で放

射化学的特性が大きく変化していることがわかった。古い概念..a'i r ma's白、"ー→様

‘な大きい~ bOdy of ai r ..ーは時として間違いのもとになる。気回の境界すなわち
"フロント"の概念もあとでのべるように改める必要がある。
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座表系で気圧を鉛車軸にとると，鉛直速度は次式で与えられる。

n
r

一-z
a-d 
ω
 

(¥:2) 

(16)式を考慮すると，

1 d(ムp)
Dh=-6p dt 

とムで D:tJ:は 6p層内の平均水平発散であるp 帥をγで微分すると，

8D...θZω 
布一=-a子

、 (110

(1!D 

(16)式によると非発散層では鉛直速度は極値をとる。開式ttよるとジエヲト高度では発散が極大で

あるから，鉛直速度分布曲組はと与で変幽点となる。

エネルギー保存

(1成~Vをスカラー的に掛けて少し計算すると，

会(;+μ)='-(jV・町村V'F 側

との式の意味するところは:パーセルの単位質量の運動エネルギー(Vちl'2)および位置のエネ

ルギー(.gz )の時間変化は等E綿を載る(V・マpキo)非地衡流およびまさつによる消費と
釣り合わなければならない。まさつ項は運動エネルギーを熱エネルギーに変える。

Daniel自en( 1 961) ~従って@を変教にとりまさつ項を無視すると，熱力学の第一法

則からつぎのポアソンの方程式を得る。.

GP7笠=主(子!θ+会(あ芸+(詩.)θ+誇詳一(祭)8 cw 

と与で 14=gz+Cpはモントゴメリーの流韓関数(140n七ogom自ry，1 9 8 7.)である。
θ14 T 

静力学平衡の仮定a'8=CP百が成り立つとして仰を時間て積分すると，
(:~) ぜザ. 8(vz) f {ã~)8 dt= (14z-M1)e + (玄ーす〉θ十五百(玄)( e 8 -81) 備

と与で添字1は初期値を，添字削ま終末値をあらわす。

との型のエネルギ一方程式は大気運動の軌跡をつくるのに便利である。大気パーセルの経路に

そうたエンタルピー(CpT)および位置のエネルギー(gz )の全徴分一ー闘の右辺第一項ーー

は，その局所変化(左辺)とパーセルの運動豆ネルギー〈右辺第2，第S項〉の変化tc等しい。

右辺第8項は非断熱変化すなわち水蒸気の襲績の効果をあらわしている。

MontOgome:ry ( 1937)の流線関教は等温位面上のまさつのない運動方程式をも満足

する。
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外

ナ

V宮ーマM+ f VX k 側

との式を対涜圏の逮動，特IICジエ Yト気涜付近の運動ltC応用すると，等温位面解析における

MontOgOm申ryの流線関数の利点がはっきりする。との流線関数解析と温度解析をあわせて

行なうと，等温績をきる風速成分が等温線の移動速度 Oより大きい地域では強い鉛直運動がある

ととがわかる。

、. wzt7(告+v誌)
こLでrは乾燥断熱諒亀 rは実際の減率である。

z =-o(去)
倒

(2~ 

T
-
S
 

2
u
-
島
日

、.，，c
 
v
 

，，‘、
-v' 

I

一一-r 

弘

w

占
Mるあで

(26) 
J 

、. 

との事掲ま見過ごされ勝ちである。気象の専門家は四半世紀の間等圧面解析だけするように洗脳

されてきた。たとえば探いトラフを考えてみよう:われわれが常用する誤ったやり方はこうであ

る0・大気は曲った等高鶴の回りをまわると暗黙裡ltC仮定している。等高鶴の助率は第一世似では

流綿の曲率としで使用される。つぎにこの流跡綿は等高藤から勘定した地街風速とあわせて傾度

風速を計算するのに使用される (Staley，1961)。

われわれはパーセルカ噂高線て示される探いトラフの曲率にそうて動くものと信じて疑わない

於しかし実際はパーセルは一一擬結と昇率がなければ一-(2拭およZ胸式で記述されるように

等混位面上を動くのである。このように，等圧函および等温位面上の滅跡締ま大気運動について

金く異なった様相を生ずる。極端な場合には，二つの方法で描いた滋跡醸の曲率の符号が異なる

ことがあり得る (Danielaen，1-961)。

とのことがジエ 7 ト気慌の構造に関して意味するところについてはつぎの例を示そう (Reiter

and Nania， 19641)。第岳図および第5図は.， 1962年岳月 13日00時00分 G.M. T. 

における 250mbの等風速鶴と等温線解析をあらわす。強い晴天乱誠が米国南部ltC発生している。

上層流のパターンは二つのジェ y ト気流の合読と分流を示している。従来の名称によると南側ジ

且 Y ト分枝は“サプトロピカル・ジエ Y ト気流ヘ北側ジエ Fト分樹ま“ポーラ・フロントジ

エY ト気減樋と呼ばれるものである。たいていの時天乱流発生地点ではNWから WSWへ風向の

急変が明瞭である。第6-第8図は時天乱流発生地域の断面図である。高度とともに風向が急変

している地帯(約100mb あるいは2す切の層で約70度変化)およひ澄または強いCATを

含む地帯ま，等温位面が傾斜している面にそって現われている〈第6図)。

-35-



第企図 250mb面における等風速糠(実鶴見/s)と等温鶴(磁融・0)，Apr， .13， 1962， 

oohoo G ・M・T・黒点は強いOAT(Clearair turbulence)を半黒点は

中程度の CAT を示す。太い磁鯨(矢印〉はジ:z.~ ト軸。
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第 5図
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第e図と同じ，

、、、、 B ‘、、、、.¥ ¥ ¥ 、、、、， ， 
、.
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第 6 図第晶図の時刻における温位の断面図 (LBF(Nebr)から BRO(Te:xas)の間〕

太締まトロポポーズと安定層の境界。.印;強いCAT，⑩印;中程度の CAT

@印:弱い CAT
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wind fJ戸凶， III戸

却
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第 7図第6図と同じ，ただし風速の断面図
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第 8図 第6図と閉じ。ただし風向(度)の断面分布図，陰影掛ま鉛直κ風府急

変している領域を示す。

とれらの図から，分校したジ"，ゆ気流系の大気が. 250mh函の強いトラフ(第岳図)の周

囲を廻ってはいないととが極めて明瞭であるー。そうではなくて，ジエヲトの北西分栂ま下降して

南西分校の下層へ“滑り込む"。グエ 7トの南西分校の大気は上昇する。とのととは，第4図の温

度移流場と 12時間後の湿度分布(第5図;第企図とあまりかわっていない)を考慮すると明ら

かである。

第9図はトラフ近傍において， 1962&手岳月 18日o000 G. M. T. を中心とする前後12
時間の等温位面流跡線を拾いたものである。北西ジエヲト分校は極めて明瞭に下降している一一

ジエヲト・コア付近の大気は 24時聞に 190mb下降した。同時tc.3 20"K.等濁位面止刃ジエヲ

ト・ロアの曲率は等圧面(第岳図〉のそれにくらべるとシ Tープでなくなった。南西ジエヲト分

校の大気はゆっくり滑昇し，特tLジ"，ト・コプの大気は急速に滑昇した。したがっていわゆる

“サプトロピカル・ジェ y ト"は合流点の下流ではいわゆる“ポーラ・ジエ 7ト.の北tL存在す

べきであるととがとれらの図から明らかである。

との流跡鶴は乾燥断熱過程を仮定して描いたものであるが，実際削ま湿潤断熱過程が起ってい

るので，第9図の-糠には多少の誤差がある。しかし，それにしても広〈呼称されているサプ

トロピカル・ジエ 7 トとかポーラ・ジ"，トという名称が不適当であるととがうえの説明から明
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， 

らかであるう。今までの推輸を認めるとするならば，従来のようにジzヲトの南北分校が収束し

て合流点より下流で分流するように表現しないで.第5 図の点融のように r/$.~ トの南北分校を

交叉させて描かなければならない。

最近の人ヨ満星の写真はとの結論を確実にしむ高層察(highlevel cloud deck) 

の雲影のバyド(eh8odowdeck)が下層震にうつっているととがときどきあり (OJ.iver

et8ol，196晶)，とのととは南西宮I'$oダト分校の湿潤な空気が北西ジ$0'ト分校と交叉し，合

流点より下流でほ北東へ滑昇じているととを示している。第10図{省略)は256・mb薗の朝毘速

線Kネフ解析 (1962年11月20日12-60G ‘14. '1'. )を重ねたものである。 18時55分

G.M..T.のタイロスWの裳写真(第11図省略)および14時金8分 G.M.T~ のタイロスの察写

真〈省略'I'Cも上層の cirru邑 dec並が投じた eh8odowba.ndがあらわれている。爾の

r/$o"Iトから北のジ'$0".1トへのびる同様の ci百閣の分布を広白日間(1968，1964)が見サデ也、る。

上層のトラフ付近では強い鉛直運動があり，ジエヲト気流は大気の混合に効果的な役割を果し

ている:との事実は等庄面解析よりも等温位面解析によってより明僚となるべきものである。下

降運動κよってかなりの量の成層圏大気が対流圏に輸送されるととも事実である (Reiter， 

1968b Reiter 80nd Mahlman， 1~6'4; Mahlman， 1946 Danieleen， 

196480， b)。ふつうのサイクロゼネγスおよびアyティサイクロゼネγス時vt.ふつうの強

さのジ広ヲト気流がトロポポーズから地面へ輸送する大気の質量を準断熱を仮定して計算すると，

2-8日聞に 0.6x 1012 トYのオーダーになる。混位が高い1ために非断熱冷却がないと大気

は地面に遣しI'Cくいと1、うととがあるので.成層圏から対流圏ヘ流入する空気量はうえの計算値

と〈らべて，少な〈とも同量一一おそら 4多量であるう。

トロポポーズをとえる空気混合『ージ且ヲト気流がその決定的因子であるーーはあとて強ペる

放射償課遊直あるいは放射也車跡試料の輸送に重大な結果をもkらす。

とれまで断鮒怜下降流I'Cついてだけ説明した。しかし第晶-9図は同量の空気量が対流圏か

ら成層闇へ輸送されているととを示唆している。不幸にして現時点ではジ且ヲト層のルーチン湿

度観測が行なわれていないの吃倒式の最後の項(非断熱項)を十分に説明し精度の高い流跡線

を描〈ととがむつかしい。との分野で更に調査が・ーできうれば高性能の観測機を備えるととが

-ー焦眉の急である。

絶体うず度保存

いわゆるう先方程式はつぎのとおり宅ある:~l.~D=マ・ V: また付与を無視する
( F回 o)。

dO 
Eifz -DQ+ N+ 〈Q・マ，>V 側

との式から齢付度が備される (盟国o)ため間つぎの条件が同時に満足されなけ制
dt 

....41 .... 



ならない。

(1)非霧散(D田 o) 
(2) 運動面ーーたとえば等濁位面上の断熱運動または等E面上の運動(マp=0)一-l'C.:Iレ
ノイドがない。

(3) うず度ベクトルの方向l'C.風速傾度がない。そうでない場合はヲず管のセi1t1ngがおと

り，したがってうず度が変化する。

条件_(2) は容易に満足されるというのはわれわれが取り扱うのは比較的短時間の逮動であっ

て，手踊熱効果は小さいと考えてよい。.さらにとれらの運郵γ 沈降・同lき続いて起るはづで，

とのととから犠鯖l'C.よる蒸発の潜熱の放出を無視するととがマチきる。

閉式の右辺第8項は条件(3)l'C.対応するもので，大規模大気循寝を取り扱うときにはとの頃itJ、
さい。標準法 (standard procedure)でほとの“ t11t1ng項"を無視するとと舵な

。ている。 Newton(105岳)および Reeds and' Sanders (053)によれば.フロ

Y トゼネγスやサイクローゼネγスを取り扱うときにはとの t11t1ng興ま重要である。

事，:Il! 'Yト気流付近の流れを扱うEきKは“t11七1ng演"を特l'C.考慮しなければならない。

第 12図が示すように ジエヲ b・コアの下の安定層ーー“ jet s七rl'lfl.m 事 T'On t ..としぼ

割)()曲

500曲

第12図 ジ:Il!'Yト近傍の成層圏から対流圏l'C.向う質量の流れの三次元号デル。

細線:等温位面，太融:等風速面，前緯の境界およびトロポポーズを示す。
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しば呼ばれるーーは強い下降運動の場である。との安定傾圧層の存留まジエヲト気流と力学的に

結びついている。との安定層の赤道側で前線帯vc援する暖気中(!I::広い雲域が存在すJる:とれは上

昇違憲Iがあるととの証拠である。安定腐それ自身は乾燥しており，その程度は沈降によっておと

る程度K等しい。とのよラにジ且ヲト・コアの下および jet 8七r'eam front付近では

号<0で有意?大きさを持っている。との地域明付度の Y成分γ22-毎札弘、
正の鉛直γア一号>0があるから，正の大きい値となる。したがってか川・ 3アの下悦

』 七11七1ng項は艶体うず度を波小させる方向へ作用する。とのととは観測事実とよ〈一致するが

. 

一-jet 日tream frontを下降する空気は低気圧性うず度を誠じ，ときには高気圧性に曲

る一一，しかし，七11七1ng項の効果の大部分は発散項 (-DQ)によってか〈されてしまう

のが普通である。発散項は絶体うず度非保存性の主因であって，ジエ 7ト気流地域では輸亡そう

である。

簡単のために絶体うず度のz成分 Q だけをヨ考えよう。等温位面上の断熱過程(添字“ 8ぬで
z 

あらわす)を仮定すると，との面を通る鉛直運動まないから，等温位座表系では七11七1ng項

が消えて捌拘ま簡単VLなる。

dQ，z oQo 
dt =a:t+¥Iiθ ・マQo回一DθQ，z 脚

さらに移動座表系であらわすと，

d a 
Tt=a't+ CV-C) ・マ 闘

と与で 8/atは速度cて移動する庫表系についてパラメータの局所変化である。移動座表系
がうず度パタンvc伴って移動するように移動座表系を選ぶと，

a~ = Il 
8七 U

したがって

(V-C トマ~ =-D~ 側

Vrを移動座表系からみた風速差ベクトル cV-C )の大きさ.Srをとの系からみ化流穏とする
と，

θQ~ 
V云 ~c'- =-DQ，Z 側
‘'日r

正のうず度移流は収束 (Dく o)を，負のうず度移流は発散(D>O)を生ずる。

ジ且 Y ト気流地域では IVI>>ICIであるs風速はしばしば 50m.〆secをとえるが jet
maxima.とうず度パターンの移動速度はふつう lOm/1目的のオーダーである。したがって，実

際の流揮をうず度パターンと比較し，第一近似として系の移動を無視するととによって，うず度

額寵を定性的にうま 4説明するととができる。

絶体うず度をつぎの形であらわす。
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と与でらは涜線の曲事半色 nは瀦融.tt直角な方向〈樹もの方向の左を正とする〉でおる.ω
期、ら判断するとうず鹿移締まシアーと誠離の曲率の変化および緯度変化tt依存する。縄鹿変

化はーーすなわちヨリオリのパラメーターの変化ーーロスピー波を考慮するときに重要である杭

ジ"'':1ト軸付近の発散分布を考慮する限りでは二次的な効果しか持たない。

すでに述べたように，ジエタト気涜ーーそれは絶体角運動量保存則のもとで発生する一一付近

およびその赤道側では強い高気圧誰ジアーがある:一方ジ"'':1ト気涜倒閣側では強い低気圧性

シアーがある。いま(s$式の働率環を無視すると，ジ"，，:/ト軸ヌ・はうす買の不連続あるいは少な

くとも強いうす軍傾鹿 8Q.z/8.0が存在する。このようにジ且川轍討す鹿場をニウ場なる

うず度移漉場に分ける。シアー最大は Jetma.ximum付近であり， シアー最，Hまジ"，':1ト軸
にそうて最小風速地域であるから，絶体うず度分布はジ$':1ト軸の北側tt閉じた最大城カもりジ

且ヅト軸の南側tt閉じた最d、械が存在する。したがって Je七 ma.ximum掛ま異なるうず度調理.，

系を持つ四象限tt分けるととができる:図で示すと第18図のようになる。地上の気a.r降およ

びサイクロゼネシス』丸ジェ y ト気涜層の発散棋の下層でおとり， 7-;/テイサイクロゼネシスは

収束域の下膚でおとるはづである。第13図には対臨する地上ρ前線系をも示した。

/ー一一一一『¥! .rユーと¥、
¥ --L 一 、 よー

第13図 je七 ma.玄imum付近の 300mb高度における絶対うず度と発散〈正，負〉

域め牙:布，およぴ地上の前藤を示Vt.こ模図。

実際には流れのパターンはこの図のように簡単でもないし号鳴でもない。第一tt働率うず度

v/らがシアーげ底〈ー拾の効果を強めたり弱めたりする。一般的制ま蹴圧性曲靴，
~"'':I ト軸南側〈高気圧性シアーうす買を;持つ)のうす鹿移涜場を不鮮明にさせる。との場合最
大発散域および最大収東域ばグエタト軸陀接して・それぞれトラフの東側および酉側にあらわれる

( New七Oo.a.nd.. Pa.J.llien， 1968)。輔副壊が高気E陸曲率を持っとき民ジ且 Fト軸の北
側〈低気圧性シアーラ9置を持つ〉の三つの象限の与宇度を弱める働きをする。さらに水平シア
ーうす寵のバタ--;/はかなり複雑である。第1図が示すジエタト気流形成の機構は平均状態ある

吋ま定常状態のとき成立するものであって，個々の Jet maximumは樹1の非定樹齢あらわ

一生会ー
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れである。そとで}実臨ま上述の理想化された漉れのパタ戸Yからかなり偏っていると考えてよ

いだるう。

放射性落下塵のクース・スタディから，われわれは空気が成層圏およびトロポポーズ地域から，

倍鎮圧発生が活避なジェ yト気流の下の地表、移動するととを見出した・(13七a.1.31" 1969: . 

Re1七er， 1968b， 19641a.:Re1七er a.nd :M8oh1man， 19641:.; Dan :i. e1s.~n， 

19641a. )。との大気の下降運動は持続的な“自eep.8oge (浸透〉句形でおとるのではなくて，

強い“ surge(殺到Y の形でおこることがわかっている。すでに述べたように大量の空気が

約2日間でトロポポーズ層から地表へ輸送される。

第141図〈省略〉および第15図C省略)は 80.0。玄等温位面上の:;>':';'7ト無漉の形をあらわ・

したものであるb剰菖南部では11月2.41-2'7日大量の放射性落下塵を観測した:11月2.5B. 

の落下車観測値は 820ρμキ且-9/(r/.乾燥空気)をこえた(第16図省略〉。接実験にともな

う放射物質が地去に劃j達した地域は第141図および第 15図でジs.'2ト気流の甫の分枝付近tc限

られる。 ζの放射性物質が集中した地域が明瞭に描けるという顕著な事実は.，~.a. 1r ':" p.8o丈ce1" 

の力学よりも“a.1r-bOd1'舗の力学について興味をそそる。ーとの?汚れた・ 801r-bOe!，1'は

8emipa.1a七ins並付近のア連の核実験地からジs.';/ト気流tc乗ってかなり早い適度で移動し.

てきたものである。との放射性物質の源はおそらく 19-62&手11月11日止越の地域で行なわれー

た核実験であるう。放射担増演が拡散せずに集中して移動Lてきた大きな理由民ーでもしそれ

が遠距離を移動しさらにジ手 yト気減から分離して大量の汚難物質を読出したとするならば

“a. ir -bo d1'''にあると考えるのが妥当である。

“air圃 bOd1'''は非常に漠然2こした述揮である杭 “801 r.. ma.日目"ー・との術語は天気予

報のときに 410代の人特よって広《周いられているーの抵念と混同してはいけなぱ飲::11i鵬
;t.)‘ 

and 81 ege 1， 19418)。第 16 図に京す.敢射性落下車の旬!~_.ついて説明寸ると，汚ない空

気は一様な性質を持つ(昔抑E言えば気回〉高気圧圏内にあるP....放射性汚染物質あるいは*ゾシ

含有量などの他の性質を考慮すると湿度や気温だけの場合よりも大芸誌の構造をより詳細にあらわ

すととができる。またジ$':1ト気流を通るa.ir回虫Od1'の鉛直交換量は昔涜の air ma.s自

のそれよりもかなり小さい。大気の性質をくわしくあらわせるし，また保存的であるからa.1r

massよりも air-bod1'の方が良い。

d いわゆる“ Cross-streamcircu1a七10nヘすなわち熱量と運動量の商ヰ出命送を維

持するために必要なジs.'7ト軸をよぎる質量交換をうまく説明するためには，鳩がそのうイト位

を変えるととなく強いうず度傾置場を通る過程を明らかにしなければならな』、。ジ手'7r.・ヨア

とその低気圧性側(北側)はうず度傾度が大きい;うず位は絶体うず度よりも保存性が良いから，

u 

1) 8chinoe匂 e右 a1 (19418): a1r mass分婚ま相当温位tc基づく。

彼の“ The七agrlj.m..は横軸tc相当温也縦軸rtc気圧をとる。
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この強いうず位傾度場は cross-s七r.eam c1rcula七10n 1IC対してとえ難い障碍物と

なる。と Lで放射性落下車の調査掛との問題の解決を与えてくれる(Re1七er， 1 9 68 b ; 

Re1七er and'Mahlma~ 196会;Mahlman， 196.)。第12 図はジ"'~ト気漉の

簡面図であり，以下の説明で参照されたい。はじめ成層圏1ICあった〔ジ"'~ ト気読の低気圧性側

(北側))放射世拝遊塵はジエヲト・ 2 アの下にある安定な傾圧帯(すなわち je七 (3tr eam 

fron七〉のなかを通ってジ"'~ト気涜の高気圧性側(南側〉にある説草毒性逆転層に達する〈図

には示されない3。

うえの場合，大気は等温位面上を運動するのt エントロピー〈 ζLでは温位〉が保存される。

さらに・との安佐層では水平シアーと鉛直安定度が大きい。したがって大気がジ"'~ト軸を低気圧

性側から高気圧性側へ滑降するとき，絶体うず度およびうず他ま保存される。第12図が示すよ

うに安定層のなかでは等風速面と等温位蹄まほぽ平行Lているから，大気の下降運動1IC際して

強〈淘曜または減速するととはない。地表へ輸送されるトロポポーズおよび成層圏下層の空気量

も準断熱を仮定して計算すると 2-3自に 0.6X 1012トンである。大気が対涜の下降するに要

する時聞は約2日である。北半球には polar"fron七 je七 s七reamのジ"''7ト・ 2アは

いくつもあり，さらKsubtropical jet 目tream，po正ar front je主 stx明Iq.

arct1c fron七 jet 白色reamが同時に存在するの"t:，1.聞にU・opopausegaP 
を通して成眉閣から対調掴へ下向きに輸送される空気畳ま 4100N 以北の成層圏空気量1IC相当す

ると推定される。うえの空気量の交換機織ま一方方向にだけ作用するものではない:対涜園大気

を成層骨品送する returnflow 1ICジエ F ト気読が重要な挽割りを呆しているよの何回rn

flowは輸送と交換過程を理解するために必要であるにもか Lわらずよくわかっていない。そ

の理由は returnflOW (それは上鼻読である〉は要断熱的な降水現象で不明瞭にされて

いる。結局オゾン層のd枇い成眉圏の湿潤蜘鳴揖聞の source region と涜跡鵡で結ば

れる。だから櫨闘鳴を描くのがむづかしい。

第141図および第15図から明らかなよう1IC， j et m"a玄imum付近では伍謁圧性νアω-{ジ

エ 7 トの北側〉は高気圧性シアー (~"';:'I トの南側)よりかなり小さい。大気は〈等E面上では

なくて〉等温位面上を運動するから，われわれは等圧面上のジ"':'1ト・プロフィルのイメージを

改めなければならない。等底面上司まジエヲト付近の等風速締ま極大である泊三 je七日ream

frontを通る等温位頂上では鳳趨まほぽ一様である。とのことから，巨大で結合力が強い

“a. ir-body .. カ漫定眉のなかを輸送される。 ζの事掲ま安定層内で強い風速$1'-;/があら

われる等底面解析からは明らかにならない。

ロスピー漉

最小発散周(Lander目， 1955)，すなわち 500mb面の少し下層における大気運動を

扱うときは，絶体ぅ争度はジェパ気漉層附けるよりも良く保存される。運動縛圧的でざら
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lCtll肢の七1l.七1ng項が無視できると仮定すると:

59zO 
，・.ー. 

倒

すなわち絶体らナ度は保存される。

甜按Lの場の個々のパーセルのQ.sの・値が一定である一つの流鵡を求めるととができる。これは

“conetant abeol.nte vort1ci七y-trajec七oriee・(CAVT)と呼ば九
;， 194町tの終りどるーー電子計算機が導入される以前一一天気予報に広〈利用された。理論的施

勝線と実際のヨシター・バタ-;，1が大きく異なるときは CAV涜跡鵡と実際の流鰻を比較する

. ととによって， '500mb流輝の補正を予報すると孟ができる。
波動パタ-yが移動性で揺巾が小さく. V';;i! ¥l主すると，よく知られているようにロスピーの

波動方審式が得られる。

L=Zπ/亨
あるいtま

C=n一議 ω 

と与で0は波動系の伝播速度(Roeeby.1945)である。 CはLの閑散であるから波は分

散性を持っており，群速度 Cgはつぎのように表わされる。

C
-
L
 

a-a 
L
 

C
 

E
D
 

O
 

~ 

(8掛から

Lfi=-w(会f
したがって

ト C+ Z，9(会)にn+β(が 側)

したがって偏西風帯では群連鹿は波の速度よりも大きく，また偏西風速よりも大き』、 渦凪朗

( 1947 )によれは中鱒鹿では低気圧波動の速度は約10-12度/日(約10m/eec)であ

る杭長波の速度平均値は約1.5度/日である。波長50度の群速度を (86)式で計算すると約

制度/日(::::Z8m/eec )である。理論的群速度はつぎの観郡庫突とよく一致する:深まりつ

つあるトラフ下読の気圧系が，移流によっても波の縛播によっても説明され得ないほど，非常lC

発達するととがある。物理法剛院従って，群速度は下械のじよう乱のエ.ネルギーの停播を支臨す

る一一それ合唱長長のニ乗によって表わされるならぽー一。
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Je t rr羽xlmaと単慣性運動

前節で述べたロスピー波は，絶体うず康保存則の下で一様な帯状流に重なったじよう乱の握動

逮動として取り扱われた。もう一つの製の握動ま求心力とコリオリの力が釣り合うと仮定して得

られる。

v
 

s
J
 

P

一r
また』ま，

V = fr (37) 

とふでrは“慣性円凶の半径吃 fは一定と仮定する。慣性円を一周する陀要する時聞は“慣

性周期総と呼ばれ次式であらわされる。

2π 
官=ア (38) 

z π 
すなわち 1pandulum day=一一一一(フーコーの振子が一周期終るに要する時間)の半.t'~~~~~~~ ~~J gsin9' 

介。

ジエずト気流層の流れの場が地衡・基本流Eと非地衡流成分一一基本流とともに動〈鹿表系で

あらわずとーーすなわち慣性流から成り立っと仮定しよう。明らかにとのような流れでは，空気

粒子の流跡線はつぎの波長を持つサイタロイrである(Raeth;l白山 1961):

2-71:_ 
L1E7u  (00) 

さらに基本流(それは地衡流で帯状流)は南北方向のγアー (lateral ehaar)を持っと

仮定する (Van Mieghem. 1951 Kao and Wurtle. 1959; Naw七on，1959， 

Ul64 ; Raethj en. 1961 ) : 

一
u+
 
y
 

一"は一

y

au--BU 
一u (4{)) 

こLで uoは y=Oにおける地衡風速である。時間・空間の座表原点を適当I'C選ぶと，

r . 
y 毎日包 (fat) (41) 

この式からシア一流の慣性周期がわかる。

2 n::~ 
'li=一一
:frt 

基本流の水平γアーがないとき. (42)は (38)にもどる。 (41)を鍛分すると

(晶2)

dy 
~=d吉 = få~ycoe (fa色) (告3)

r 岳8-



匂、
，、、、

a 

(48) で t=o のとき引眉~として慣性握動の握巾を求めると，

ι=竺L
fa 

慣世揺動の据巾は叙臆.緯度および基本流の水平γァーの関数である。

うえのいくつかの方程式を求めるとき.地復基本流はじ主う乱の運動によって変わらないと仮

定した (Petterssen，1956， VOl.l ;;rohanesSen， 1956)。言い換えると，適

応機構一一気圧系と風訴が適応し合うーーが“作用していない"という仮定をした。これK反し，

もしかりに風混と気圧系が“第全I'C“適応すると，慣性振動は全〈生じないだろう:すなわち非

地衡風¥TJ:う乱の速度が地衡基本流に重なったときはそれは直ちに新しい補正された気圧場お

r 、

(鈍)

よび新しい地衡流に吸収されてしまう。

現実の大気中にはうえκ述べたこづめ極端なクースはあらわれ恋い6 い〈らかのi趨e;"がお
とっている杭その“適応機構舗は完全ではない。 Newtonの統計的調査によると(助wton，

19 5 {) a， 1 96 4) ， ジエヲト気流付近の実際の慣性周期はかなりパラツイており. (38)で計算

した値よりも大きい:平均的には (38)が与える値のが:72倍である。したがって

jet ma玄1mumは準慣倍強動現象である。との統計的結果を(招)に応用するとjシア→無し

流 Eの実際の週期は HEMISPHER工CWAVE NUMBER 

， 90'，一一一軒宇司 F 
T=2T1=ヂ

準慣性振動の波晶まつぎのよ

(45) 
前.

うになる。
?ぴ

L=う互百
第 1'1臨まロスピーの停滞

波長((:拙〉でc冒 o)を緯
度の関教としていろいろな帯

状風速について示したもので

ある。(伯)から明らかなよ

うに慣性振動の握巾は緯鹿

基本流のγァー，および非地

衡風じよう乱の初速によって

決まる。いままさつを無視す

、ると，別個の慣性握動を持っ

た水平の拡がりはお互に作用

を及ぼすととなしに一一特に

鉛直γァーがあまり大きくな

いときは一一お互いの上に重

な，り合わされる。

(却)

6ぴ

加。

同
臼
口
E-< 4()'・.--
H 
告4

4 

白 8ぴト一一一一l

却@

、、、

10' 
、、 I 、、
、、、 -~ ~ 

o' 
ぴ _6ぴ 12ぴ 路ぴ 240'・ 30ぴ 36ぴ
STAT I ONARYWAVELENGTH(d噌 "ees主0単凶自)
第1'1図異なった風速の下t-緯度の関数として表わし・

たロスピー波と準慣性波の波長L
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うず位保存

Er t e 1. (l0 42 )カ噂いた理論を考察しよう@

d"p 1 81J1 1 
ztzJQ-vdτ+7N-w em 

と与で習fは任意スカラー関数 (El.~aBBen;ah~ ， K l. einBch~id七.105 '1)である。

プレノイド・ベクトルNはマd と(-¥lp)の両者K直交するから，理Fを熱力学の状態関数

(すなわち p と￠の関数 )K選ぶ~. (4'1)の最後の現ま消える。特別な場合として 1JI=θ

(温位)とすると，つぎの式を得る。

dn 1 ，d8 
-→千=一二Q・マて÷
..... "ρ 、‘"

網 • 
と与でPはうず位である。純 Kよるとうず位 pは非断熱方回線および非隊撤冷却がおとるとき

だけ変化する。

断熱運動 (d{J/dt '=0 )では臼/d古田Oである。綿は等温位置流跡線の精度を決尚

めに使われる。等温位面上の運動は定義によって断熱的であるから，温位カ1保存される。

だから流跡融にそって Pが急vz:変化するときは一変化量がまさつ項および非跨標高効果に起

因する大きさを越すときは一一流鵬鵡を再計算しなければならない。

いままでの譲論をジエヲト気流地域の流れに応用すると， ジ:t:.':1ト軸北側の成層圏大気のうず

位 pは非常院大き'<.平均ではジエヲト南側の対流圏大気の値よりー帽大きい。発達したジ主タト

北側の成層圏大気のうず位Pの値は 50-100・x10帽。g田 1Bec degreeのオーダーである。
うず位 Pが保存されるととから，成層圏大気の対流圏への侵入をー・周囲の値に〈らべてその

地域のpの値が高いととに注目してーー追跡するととができる(第18図省略)。第12図は大

気がジエヲト気流の低気圧性側(北側}から高気圧性側(南側)へ通過する機構を示したもので

ある:大気は安定層内を通る:との安定層上部ま“ je~ Btream front樋の上端にあり，

対流圏下層に下降したあと高気圧圏内で“沈降性逆転舗となる。“沈降性逆転層"では安定度が

大きいの官流搬にそうて絶体ぅ宇都濃少しても p=一定が保たれる。*)実際計算してみ

ると， ωおよび締)はジzヲト気流付近の強い下降流ーそれは放射性落下塵をともなうーー
の地域て精足される(S ta 1. ey， 1960: Re l'七er. 196 8 b : Re i t e r a n d 地坦m血，

1964 )。

トロポポーズ層およびその上空にある大気が d自t'ma玄imumの第二象限へ流入すると，水

平収束をうけやす<. $SKよってうず度が増える。うず度の増加ま綿陀よって安定度の誠少

に結びっし流跡離が高気圧内で発散するときは， うえと逆のととが起とる。

89 
*)安定度 8n→大。二つの等温佐面附まさまれる気層のD.P→小。 aの滅小する叡j
.合いが.d.pのそれに等しければ P-= Q/.6. P国}定。
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成層圏から対流圏への大気運動は飛行機観測によって立証されており，それ昨よると“jet

strem front"ではオゾYが多〈湿度が低いーーとれ肱平均的広も言えるし，鋼.々の伊畑ま

さらにそうである一一。第M 図〈省略3は1.，06J年5月8日の英匡蹄行機観測の結果を伊原し

たものである (Briggs a.nd Roa~.h. 1068 )0寒冷前鶴付近ーそとでは噴い下降伽1

あるーーの乾燥空気についての似た例が'Mlles (1962 >.によーって報告されている。

さきtc筆者が指摘したように等E面解析は収束の定量的計算には間違った結果をもたらす。等

正面上では流れは je七 maximllmの入口で強付随される。収束を dV/dS>O (いま

V/rsを考慮しない〉で表現すると confl ~an ceが非常に強くなるととが必要である。

との状況は第14図に示される:との図ではジzデト気流のこ冴枝が収束融で合流している。さ

きにとの図の議論で述べたように， ジ""':1ト二分校は合流するのではな(.北側ジ""."Jト分枝は

南側ジエ 7ト分枝の下を滑降する。弱い jetma.ximaの入口付近でも同じととが成立するは

づである。 je也 ma.玄1ma.の第二象限では収束があるから等温位的な“滑りぬ運動を生じ.そ

れは成層圏の空気のひろがりを傾圧的な jet s七refl，m fron七の中へみちび〈・ーと与で

は傾斜した一定温位面にそうてその空気のひろがりは下降する占

第四国ま等温位面上の θvノ匂自の値は等圧函上のそれより非常削、品、ととをあらわしてい

る:そのわけは“ je七 s七reamfronいでは等風速面b噂溢位面とほとんど平行に走って

いるからである。したがって jetma.玄ima.の第二象限から9$':11'軸K向う大気運動鴫事風

速棋を切らない。したが。て大気運動の速度は変わらない:第20・図〈省略)の流跡綿で12時

間どとの線分の長さがだいたい等しいととからも明らかである。との調査では肱射能で持された

気塊を追跡した :ζの気揃まジ""':1ト軸を等速て場開り，約金o(tm.b-，から尉650m.jチCF降した。
棋連したのはジsヲト気流の高気圧性側へ達したあとだけであった。

第1各国と第15図からわかるようにトラフ・ライ Yの東側では非常K強い d1ffluence

があり，その結果ジーヲト気流の分流が生じている。北側ジ""':1ト分掛ま分流後も中部および上

部対流圏て唯鼠E性であるが，南側ジ""':1ト分樹ま沈降しながら，渦位保存のため高気圧性に曲

がる一一後者は放射性帯F直を東部 Texa.sとLou1sianaにもたらした(第2.1図省略)。

je 七 ma 玄1mum の第晶象限では~によって収束があるのて慌跡線にそうて棋速する:すな

e わち ~v/ô s<O 。との図を解釈するに当って jet maximumの運動を考慮に入れなければ

ならない。ι 流跡線の誠適ま流綜のそれに〈らべると小さい。第1岳図と第14q図に示すジ""，ト

気流の di:f'fluence と分流が，強い水平γァーとそれに起因する力学不安定I'Cよって政濯

度強められ，またどの程度生ずるかについては今のところよ〈わからない。

側によると流跡線に沿う絶体うず度の増加ま水平質量収束K結びつ〈。したがってこつの等温

位面にはさまれる気柱が錯車方向に伸びる。
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その結来.-89/θpはこの流跡鵡にそうて棋少するほづである。

いま述べたととを確寵するために第21図を考察しよう。 jetmax1:mu'mの第企象限から

出発してSa.vanah"(a.eorgia州〉に逮する流踊鳴について・考察する。第会象限では収束が
あるからうず度の式調によってd丸/dt>Oである。だから中西部では誼様であった替Savanぬ

では低気圧性白星容を持つ。 dQ/d七>0であるから，うず位保存則(Q./Ap =一定〉によって

Apが増加するほづである。との流回線にそう安定層の.6p.'念会 5mbから 10?mbtc増加した。

6pが増加したもう一つの理由は:はじめ汚れた地域の下豚あった一つの安定層〈第22図省略

でDCA-'GSOの上空 800-?OOmb tcあ広うすい安定層)が CHSの上空 800-'100m'b 

で安定層の本体と合流したので安定層の厚きムpが増加した。

第21図で南西端の二本の流跡棋にそうて 6pが誠少している。この流関識の上流は成層圏で目

そこではうず位が大きい(空気が成層圏から来たものであるととを示している)。またとの流跡

線の上流では水平シア-8V/8'nが小さいのでうず度の変化はだいたい曲率項 V/rstcよるJ
ところがとの流跡線にそうては高気E性曲率が増加するので&ら/d七<0。またうず度方程式捌

Kより水平発散がある。さらにうず位保存則(Q，/6p =一定)により Qが誠少するから Apは

減少する。したがって安定度(-88/θp)は増大する。

ジ$.~ト気流付近の成層圏大気が対流圏へ輸送されるととに関連して二つの問題がある。その

一つは等正面上の"非地衡流"という古典的概念である。前節では・ je七 maJ!;ima..は夢悌

1: ~. 衡流によって生じた"準慣性振動"であることを述べた。 jet maximaの速度は趨地衛的

(supergeos七rophic)であって，ジエ Y ト・ 3アの風はジ$.':1トの高圧倒〈南側〉の流

れを分離している。 Faust( 1959. 1962)と他の人(Hollmann. 1959).お

よびA七七manspacher( 1961)の統計的調査はとの結論を裏付けている。成層圏大気が

j-et ma玄imaのrear quadrant ( je七 maximaの北側の第一，第二象限)tc流入

して，つぎに je七 maximu:mの高気圧性側(je七軸南側の第三，第四象限)に流入じてい

るととを(第12図)，どのようにしてうえの概念(等圧面上の非地衡流)と矛盾なく結びつけ

るととができ!るだろうか?

"等正面運動"を考える限りではこれは一見矛盾しているようだが，実際の大知ま等温位面上

• 
匂"

を運動しているので， 鴫等温位面運動"を考えると容易tc解決できる。ジエヲト・ヨアの犬気 /を

(それは強く加速されている)はすべて対流園大気であって，下層対流圏から上昇したものが上

部対流圏とジ$.':1ト・ヨアで混合している。したがってジエヲト・ヨア大気のうず位はかなり小 島

さい。との対流圏ジ$.~トの非地衡風成分は観測された加速度の憶と一致するo 句等E面"の非

地衡風成分を計算する際tc. .. j e七 strea:m fron七"中で沈下している大気と一見ジ$.':1

ト・ヨアを横切って(本当はジ$.~ト・ヨアの下をすべり掠ける)高気圧性側(荷側 )tc抜ける

大気とは趨鹿に入れてはいけない。前tc述べたよう Kζの下降大気は等混位面上を動き，との面

上ではジ$.':1ト気流層で風速の変化が非常に小さい。ほとんど棋速しないから高圧(高い流緯関
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数値〉方向の流速もほとんどかわらない。このように等正面上の逮動を考えないで， ι 〈選動は等

温位的であるから)等温位面上の逮動を芳慮すると. • j et maxi飢えm 入口"の大気の字べ

てが非地衛風成分一一低圧(低い流線開数値〉側へ方日速するーを持づのではないととがわかる。

ジェット・ロアへ流入する対流圏大気だけが非地衛風成分を持ち，成層圏大気はそうではない。

第aの問題はエネルギー保存l'c:関するものであるοjatmaximumへ流入する空気汚コ流れ
は加速されるから逮動エネルギーが増える方向にある:したがってその位置のエネルギーは誠少

する。 jat 自主raam f.ron七中で沈下する空気およびジ:<.'7ト・コア中で上昇する対流闇内

の空知ま位置エネルギーと逮動エネルギーとの交換が行われる。もし，下降したり上昇じたりす

る空気の流れが乾燥断熱的であるならば，そのために生ずる昇温と冷却とは.水平温度額度を破壊

するはずである。しかし上昇流は察ができて降水をともなうととが多いので，潜熱を顕熱にかえ

るーすなわち非断熱変化をともなう (Palmen，1958)0さらに次のととに留意する必

要がある。すなわち，たとえ下降する空気が低気圧伎にまわる jat軸のうしろ側で下降しはじ

めたとしても，その空気は下降しながら jet etr・eamを突き抜けて急速に移動し，'?¥.判ま上

空の ja七 cOr自の前面にあたる高気圧性にまわる憤敏に逮する。かくして安定腐にある空気

が受ける断熱昇混は，はっきり測定出来るほどの沈降を受けなかった冷たい空気に対して相対的

に子午線方向の温度差を婚すととになる。かくして，このように誠速する気流の中では運動エネ

ルギーが棋り位置エネルギーが増える間，前線帯およびそれに結びっく同時剖のお古 str伺血は

それらを下流へ移動さすような伝播機構を備えている。

長波じzう乱と地形

この節では対流圏循積における major troughとmajorridgaの発生地について

考察する。 Saltzman( 1961)と他の人々(Sal七zmananC!..Peixoto.19

57， Saltz'man and Fleishar， 1960a， b， 1961; Sal七zmane t 

al・.1961;Sal七zmanand Tewalss， 1964)は対揮圏波動についてくわしい

統計的調査を行なった。これらの調査によると，波数1-岳の波の位相は地形と関係がある:言

葉を換えるとこれらの波は定常波の傾向がある。このことは上部対流圏の月平均図および季節平

均図(気圧場および風速場}にあらわれる。 Saltzmanand 0七hax:s~よると，波数l

の波は北半球の周極流偏俺をあらわし， 500mb層では 1650Eにある(L a. S e ur. 1 9 5 

4)。技数1が1650Eにある理由はヒマラヤとロ Yキーの間隔が正確に 180鹿にないからで

ある。

70G-1000mb層厚図ー ζれは対流圏下層の気温分布をあらわす(Anonymous. 19 

52)ーによると，夏事ま中・高緯度で4-5本のトラフが存在する。冬季(1月)は8本の

トラフが明瞭である:アジア東部，北アメリカ，およびヨーロアパ。冬季の波数が夏季のそれよ

り少ないことは，冬季のジ品 Yト気流の帯状風速が夏季のそれより大きいととを考慮して 0=
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0と置いた制民と Con81日七entである。冬季の8本のトラフのうち2本はヒマラヤとロ Yキ

ーの風下ばあらわれaており，明らかに地形の影響による。もうーつのトラフはヨーロツパにあり，

Z本のリー・トラフより弱い 2本のリー・トラフとの共鳴効果によると考えられる。ヨーロ.'7. 

パのトラフが弱い原因の一つはその位置が日々変動することである。 2本のmajor 七rough

の位置は安定しているので平均阻上でも掻巾が大きい。 7月気温分布にもこの 8本の地形性トラ

フの残骸があらわれている。夏の停滞波パターンは地形と大陸の影響による。統計的調査から，

波数5-8はプラネタリ波K，波数8以上は移動性高低気圧に対応する。これらの波の位置は日

々変動するので，月平均図または季節平均図では消えてしまう。しかしこれらの波は熱(エンタ

ルピー)，角運動量，および運動のエネルギーの南北輸送には重要な役割りを呆す。波数3-6

のV一成分の遼動エネルギーは最大である。技数8は地形の影響によるので，巨大な山脈は大気

の南北輸送過程を生ずるととK重要な役割りを果す。

Sa1tzman and T白W白18(196岳)Kよると，平均的にはすべての波はそのエネル

ギーを帯状流に供給する。したがって大規模波動を持つ大循環は"じよう乱波"ーーそれは平均

運動からエネルギーをもらい， うずにエネルギーを供給するーの性格を持っていない。

Sa1tzmanとTewel自sKよると波数2と5-10は運動エネルギーのソースである。そ

のほかの波は運動エネルギーのシンクである。波数5-10は移動性高・低気圧に対応し，それ

ーらはよく知られているよう K位置のエネルギーを放出する。波数2が運動エネルギー源であると

とは，地形と海陸分布の影響が大循環を維持するのに重要な役割りを呆すことを示している。

Wien-Nielsen'自主 a1( 1963， 196会)は波数1-15が輸送する熱量iと運動

量を緯度別，気圧高度別に計算した(1 962年と 1963年の 1月について)。その結果は上

に述べたことを確証するだけでなく，興味深い事実を明らかKした。 450.....500Nでは顕熱輸送

の大部分は下層(500mb以下)でおこる。との顕熱戦送量の 50%以上が波数1-4Kよって

違ばれ， 4.0-500Nの間すなわち平均ジ:>:.':1ト気流の北で輸送の主役は大きい波数から小さい

波数へ移っている。この理由の一つは高緯度では緯度圏の長さが短かくなるため，同じ波長でも

高緯度では波数が小きくなるからである。運動量輸送はジエアト気流による高速度が存在すると

ころの高緯度で最大である。 550N以南では北向きの逮動量輸送が， 550N以北では南向きの運

動量輸送がある。運動量輸送の 50%が波数1-告によって， 30%が波数5-8によって輸送

される。運動量輪送も熱輸送も 7月には最小となる。

ほとんどすべての波数について，帯状位置エネルギーは乱流の位置エネルギーに変換される。

l月の変換量の最大は"地形波"すなわち波数2と8による ('Brown，196会)。この事実

は冬季巨大な山脈ー特にロ Yキーの一風下で強い寒気のはんらんがあるという経験的事実と

よく一致する。春と夏ではうえのエネルギー変換の主役は2よりも大きい波数である。帯状位置

エネルギーは熱源の緯度分布によって補給される。緯度分布効果は冬最大で夏最小である。加熱

最大ば35-45度緯度圏で冷却最大は高緯度でおこる。加熱・冷却量のかなり大きい年変化が
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明らかにされた(Brown，1'964)。

水蒸気量のうず輸送もよく似たパターンを示す(Van de Boogaad， 1964)。水蒸

気，輸送量のほとんどは 850mb以下でおとり，最大値は 400N付近にある。波数6より小さい波

が水蒸気量輸送をつかさどる。

と与で地形性じよう乱が生ずる過程をうず位保存則を使って説明しよう。簡単のためにうず位

をロスピ-~したがって表現する。ムp を二つの等温位面にはさまれた気層の気圧差とすると連

続の式はつぎのようになる。

1 d(ム.p)
Dh=一一一一ー一一一.o.p d t 

(49) 

こ与で Dhは水平発散である。(掛)式を断熱変化を仮定してうず度方程式;(28)~入れるーと，

d /Q，z¥ 
(50) 

d七、ムpl

非圧縮性大気を仮定し，大気の厚さの初期値は恥で高度hの山脈の上を流れるとする。山脈の

頁とでは流管の厚さH=Ho-hである。(印)でみだされていない初期値を添字。であらわし，添

字Zを省略すると，

子
J

一h
+
二q一E

J
J

一
+一恥
q
一

まるあ

(51) 

H _ h 
q=匂一一10一 +.o.1Ho -U H (招)

由

こ与でム1=/0-1。ジエ Y ト軸における条件を考えると，水平シアーの項は消えるから

q= VKs 0'，大気パーセルがはじめから終りまでジエ Yト軸にそうて運動するものと仮定すると，

曲率の数制句表現から次式で表わすことができる。

dlly 

kzr  E京、ー三事占)ー10占;+子
11+(長fl6/a ν1

あるいtま，
、ー

dy ') 
dx 

-1=守(主)dx-joJax+令tdX
[1 +(ま)II ]汁 V 吋 v.no v 

dysx=七anF( f1'はジ::r.7ト軸とz軸のなす角)であるから， (出)の左辺はd( s infl' )に

等しい。ジェット気流は山脈を 90>F>-90(すなわち 1>sinF>ー1)の角度で横切る。

4 (関)
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臨界速度Vcr一流線が山脈に平行になる速鹿一応s.infl'圃土1とおく ζとによ?て求める

ことができる。風速Vが臨界速度Vcrより小さい場合は流離は山脈にあたると廻れ右をして山脈 e

をとえるζとができない。臨界条件は:
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山脈に突き当る基本流が直鰻であると， (54)の右辺第一項は消える。 Bolin(1950)は第

8項を省略して臨界鹿Vcr圃20m/eecを得た(たXし山脈の平均高度h国側om，d，.x = 
10∞同大気の厚き恥圃 101叫 10圃lE486F3.とのようにロッキーまたはヒマラヤ
のような山脈だけでも上層流穂をかなり曲げる。

うず位保存則(51)は帝状偏西風に大きいじよう乱波が重なる機構をうまく説明してくれる。大

ιきな山脈の十分下流では大気の厚さE。は一定と見倣してよいから， うず位ー暗流跡線は第一近

l; 

似としてOAV流跡鶴になる。凶で0=0とした波(停滞波〉が山脈の下流に生ずる。ロッキー

およびヒマラヤは(50)式によーて大気に影響を及ぼす:気塊が山脈を上昇するとき層厚が減少す

るから絶対うず度も同じ叡}合で棋少しなければならない。したがq て直線基本流は高気圧性の曲

率を持つようになり，リツジが山脈の上舵形成される。とれK反し， トラフは山脈の風下花形成

される。

ヒマラヤおよびロッキ一山脈の風下では波はつぎの特徴を持つ。

(1) 波数1の腐極流偏僑:ヒマラヤとロッキーが対称的K位置していない。

(2) 波数2 地形性波動である。山脈め風下に準停滞トラフが生ずる。

(3) 波数8......4 周極偏西流の平均速度に依存する。ロスピー波の共鳴の結果である。

南半諌では巨大な地形悼裁動を生ずるような大きい山脈はアシデス山脈だけである。南極周極，

流偏侍tc彫響するF子h丸南極大陸の最高・最寒冷地域が南極からかなり離れていることである。

山民海陸の温度差のどちらが上層風における単停滞波の骸成に寄与するかについて民長い間.

気象学界の論争の的であった〈血右cl1:f:fe.1951;Academia Sinica • 1958) 0 どちらの論陳/Jr

tc組す:るかはさておいて，山脈と海陸温度差のいずれも長按じよう乱発生の原因となり得る。傾

正モデルを使9た数値実験によるとどちらの効呆が卓越するかはっきりしない(SmagoririsJty，

1953)。海陸温度差の効果b工二通りである。海岸線が基本流と平行である場合h対流圏の傾圧

圧性はー下層の気温傾度の符号によってー強められる:かまた弱められる。ー例をあげると:

冬季NewEngland'で一大陸は海洋より冷却、..::.....SWジ.::c.~ト気流カ品強い。もう一つの興味

探い例は:夏季北アフ.リカでは，暑いサハラ砂漠とそれに較べると冷たい地中海の温度額度がと

F 
4 

:r 

の地方tcsub七土opica1 j.et s右reamを停滞せlレめている。
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水平温鹿傾度が上層流に及ぼす直接的影響のほかに，大陸・海洋上の巨大な気温7ノマリーが

及ぼす力学的効果を考察しよう。寒気回のなかでは等温位面は平均位置より持ち上げられる。い

ま((叫鵡駒大気の厚制。の上限が“輩"でおおわれていると仮定する。寒気回の鞠位

菌が持ち上げられる，二つの等温位菌にはさまれる気流の層厚が誠少するから，寒気は巨大な山

脈と同じ効果を持つ:気流はうず度を誠少し，高気圧性曲率を増す。気流カ2暖域を通るときはう

え己控の現象があらわれる。すなわち等温位面が下降するので，二つの等温位面陀はさまれる気

柱の層厚が増大する:気流は低気圧性曲率を増す。海洋・大陸の気温アノマリーはあまり高くま

で劫かない。 Wippermann( 1 95 1 )同冬の気温誠率を 0.6も/J.OOm夏の気温誠率を

O.4t/J.OOmと仮定して，この有効高度を計算した。

夏の大陸は海洋より低Eであり，冬の海洋は大陸より低圧である (Mintza.nd Dean， 

1952):との事実は巨大な海陸風.(すなわち季節風)の原因として考えられてきた。夏大陸

では大気は海洋よりも加熱されるのでとの等庄面にはさまれる気柱の厚さは海洋よりも厚くなる。

したがって上層の気圧は海洋より高くなり大陸一海洋聞に気圧傾度が形成され，大陸から海洋へ向

向う流れが生ずる。大陸の上層で大気が流出するから，地上気圧が下降する@だから夏季の大陸

で民k層が高気広下層が低気圧となる。うえのモデルは簡単なのが取り柄だが，コリ!オリの力

を考慮TC入れていない:ヨリオリの力を考慮すると大気の流入・流出はとのモデルよりは複雑に

なる.

地形の影響の考察にもどるう。〈回kよると流跡線の曲率はうず度初期値qQ TC依存する。第

一近似として高い山脈にぶつーかるジェット気流を考える hーとのジェット軸の低気圧性側(北

側)では正のうず鹿を持ち，高気圧世側〈南側〉では負の相対うず度を持つ一。とのようなジ

エタト気流の低気圧佳側から出発した流跡穏と高気圧性側から出発した流跡鰻は山脈を通過する

とき発散する。

したがって強いうず鹿傾度を持つジェット気流は山脈を通過すると分流する。第 14 図と第~1

s図はジエタト気流の分流を示している。このほかにもいくつかの同様な例が米国で観測されて
いるー不幸にも太平洋側では高層データがまばら犯しかないので，ロ yキ一山脈がジェットの分

流民寄与しているかどうか結論することがむつかしい。

ヒマラヤ山脈については冬の季節風時にジエヲト気流の分流がいつも観測される。北側ジ:r:.:!

ト分枝は“PoJ.ar frOn七 jet・と呼ばれチベット高原の北を流れる:とれは日々の緯度変

化が大きい.南側ジエyト分校は-sub七ropicaJ. je七ーヒマラヤ山脈の南斜面を吹走

し，その位置はほとんどかわらない。'Chandhury( 1 95 0 )はヒマラヤにおけるジェット

の分流をつぎのように説明した。冬のチペyト高原は低湿であるから，高原の南端で水平温度傾

鹿が最も強いーすなわちヒマラヤ南端に傾圧帯を定着させ，そこでsubtroplcaJ. je七

ができる。もう一つの傾圧帯はチペタト平原とさらに寒冷なシベリアの聞に横たわる.

(訟岡隆紹介〉

-57-



't 

..-・'.'.

ー、陥
' 

1<..，.... '，./ 

-.;::." 
‘ 

h
o
 

r
-
--
s
 -・.. 

い.・拘ー... 


