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上部成層圏と中間圏に関するシンポジウム

一昭和43年度春季大会シソポジウム予稿一
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日　時：5月28日（火）午後

会　場：気象庁講堂

座長：堀内剛二

話題提供：

　有住直介：成層圏・中間圏の気象観測

　関原　彊：中間圏と成層圏の熱放射

　松野太郎：上部成層圏・中間圏大気の運動

成層圏・中間圏の気象観測＊

有　住　直　介＊＊

　IGY観測以来，超高層（気球を用いて測りうる高度，

約3・40kmまでを超高層と呼んでいる．正式な学術用語

ではないが，便利なので使われる）の気象観測が進み，

この分野における気象学の研究は急速に進展しつつある

ことは読者のよく知るところである．ここでは，成層

圏，中間圏の気象観測について概要を述べたいと思う．

観測の方法，セソサーの種類，テレメータリングとシス

テム・デザイン環境試験という順序で述べたい．

　1．　地上観測によって超高層を調べる方法

　地上に観測機を据えて超高層を調べる方法は古くから

いくつかあるが，その一つは大気中の伝播速度が気温に

ょつて異なることを利用する方法である．空気の平均分

子量および比熱比をそれぞれMおよび7，気温をTOK，

ボルッマンの定数を々，とすれば音の伝播速度∂は，

　　　　・一〉7竪

で表わされる・地上から出た音は大気中を四方に伝わる
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が，その伝播速度は上式のように気温の平方根に比例す

るので，気温傾度のある所を伝わる時は，その波面は傾

き，音の進行方向（波面に垂直）は屈折する．対流圏で

は地上からト・ポポーズまでは次第に気温は下つている

ので，音の進行方向は上方にまげられが，成層圏に入る

と逆に上に行くほど気温が高くなり，音の進行方向は下

方に曲げられ地上に達する．したがって，この音を地上

の多くの場所で観測することによって，高層の気温分布

を推測することがでぎる．音は大気中を伝わるので，風

の影響も受けるから，同時に高層の風の分布も推測する

ことができる．火山の爆発音の可聴域，不可聴域を調査

の結果，約50kmの高度に成層止面（Stratopause）が

あることがわかっていた．

　この方法を・ケット観測にも応用することができる．

それにっいては後述するがグレネード法（grenade　me－

thod，発音弾法）と呼ぱれる．

　流星を観測することによっても高層の風と気温を知る

ことができる。流星は毎秒数1，000kmという速さで大

気中に突入し，80kmないし100kmの高度で，原子，

分子をイオソ化するので，短時間イオソ化された尾がで

き，これが風に流されながら拡散する．したがって，こ
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の尾をレーダーで観測すると，80km～100kmの風と密

度を知ることができる．この流星観測の方法は昼間やく

もつた夜は観測できないが，現在においても重要な研究

方法である．

　高度約85kmのところに気温の極小値があることは，

大気の潮汐運動の理論的研究からもわかった．大気の潮

汐運動は海洋の場合と違つて太陽の影響の方が大きい

が，これは大気の自由振動周期が12時間に近いためであ

るとKelvinによつて考えられた．G．1．Taylor，Pekeris

等の研究を経て，1947年にWeekesおよびWilkesによ

つて85kmに気温極小があれば，12時間周期の自由振動

があることが証明された．大気潮汐は現在でも重要な問

題である．

　スペクト・フォトメーターを使つて太陽からの紫外線

を観測し，大気中のオゾンを測定する方法1）は，現在わ

が国では館野高層気象台，札幌管区気象台，鹿児島地方

気象台（および南極昭和基地）で業務として行なつてい

る．

　2．気球観測
　これらの間接的な方法に対して，高層に運び上げる乗

物を利用する方法には，まず気球がある．日本の高層気

象観測所では，毎日2回のラジオゾソデ観測，毎日2回

のレーウィソ観測を行なつているが，約1．5kgのゾソ

デを吊して800グラムの気球だと平均約27kmまで上昇

させることができる．気球を大きくすれば，さらに重い

ものをさらに高くまで上げることができるが，高さは

40km位が限度である．それは，気球を大きくすれば，

気球を丈夫にせねばならず，したがつて純浮力あたりの

気球自身の重さも大きくなるからである．

　軽いものを高さ30km位まで上げるための観測用気球

は自然ゴムまたはク・・プレソ製であり，上昇するに従

って膨張し，破裂する時の膜の厚さは数ミク・ソとな

る．片桐由雄技官の調査によれば保存中の温度と最高高

度との間に関係がある．

　比較的重いものを飛揚するためにはポリェチレソ膜を

貼り合せた大型気球が使われる．東京大学宇宙航空研究

所では西村教授を中心に大気球を用いて高層での各種観

測を行なっており，現在でも大気球による研究観測は重

要である．

　5．　ロケットを使用する観測

　高さ30kmを越えた成層圏，中間圏の観測をねらうに

は小型・ケット（わが国では，・ケットの径が数10cm

以下のものを小型・ケット，径が数10cmから1m半
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位までを中型，それ以上のものを大型・ケットと呼んで

いる．）を使う．・ケットの利用法にもいろいろある．

　（1）発音弾法（9renade　method）

　・ケットに火薬弾を積み，・ケット上昇中に数kmの

高度間隔で火薬弾を放出し爆発させ，その音を地上に配

置した沢山のマィク・ホソで音を記録すると同時に，い

くつかのカメラで撮影する．爆発の音波がそれぞれのマ

イク・ホソにとどいた時刻を解析して，方向別の音の速

度を知り，これから高層の気温と風を知ることができ

る．大阪市立大学の竹屋教授が東京大学宇宙航空研究所

の協力で，鹿児島県内之浦町で昭和33年以来何回もこの

方法で観測している．

　音の伝播には大気密度がある程度以上であることが必

要で，80km以上をこの方法で測定することは困難であ

る．解析にはかなり手数がかかることと，平均的な値し

カ1わからないこと，火薬弾を使うことのため，定常的な

気象観測には向いていないが，測定精度はある意味で良

いので，研究観測としては重要な方法である．

　（2）チャフ（chaff）による風の観測

　アルミニウム薄片や薄いナイ・ソ（たとえば厚さ3ミ

ク・ソ）をアルミニウム蒸着したもの（これらをチャフ

と呼ぶ）を・ケットから超高層で放出する．チャフの一

団は風に流されながら落下するから，これを地上一次レ

ーダー（地上から電浪を出し，標的にあたり反射しても

どる電波を受信し，標的の位置を知る方式を一次レーダ

ー方式またはスキソ・レーダー方式という．）で追跡す

れば，高層の風を知ることができる．

　チャフは軽いものであり，放出も簡単であるから，・

ケットも極めて小型ですむが，チャフの一団は落下しな

がら次第に拡がり，レーダーエコーは次第に不鮮明にな

るため，高度60kmから落したチャフは30km辺までし

か追跡できないという欠点がある．

　このようにチャフはdiHhsetargetであるが，これに

対して，discrete　targetとしては，次のような気球が使

われる．

　（3）　・ビソ（R・bin）による方法2）

　R．obinはrocket　balloon　instrumentの頭の部分をと

って作った言葉で，これは直径約1mのマイラー（my－

lar）製気球で，中にCOmerreHeCtOrを入れてある．初

めたたんで・ケットに積み，・ケットから放出される

と，中の液体イソペンタソ（isopentane）が気化し，気

球をふくらます．マイラーは伸縮性がないので，中の気

圧をある程度大きくしておけば，その気圧相当の高度に

悪天気”15．4，
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達するまでは，気球は一定の大きさを保っている．これ

を一次レーダーで追跡すると風を知ることができる．ま

た大気の抵抗による気球落下速度の減少から大気の密度

を知ることもできる．これは気球が大きさ一定の完全球

形で落ちてくるから可能なのである．しかしこの方法で

密度を測るためには一次レーダーの位置測定の精度は良

くなければならない．

　（4）落下球法（falling　sphere　method）

　・ピ』ソ法で気球の落下速度の変化を一次レーダーで出

すには位置測定の精度が非常によくなければならないの

で，この代りに気球の中に加速度計，テレメーター，お

よび発信器を入れ，気球の落下速度の変化を測定する方

法は落下球法と呼ばれる．

　高層大気の密度は小さいから，大気抵抗も小さい．し

たがつて軽く作らねばならないから，JonesやBartman

（1956）も大変だつたろう．

　Faucher氏などの加速度の測り方は，球の中心部に電

磁石を据え，これに小鉄球をつける．電磁石の電流をき

ると，気球は大気抵抗で減速するから，小球は電磁石に

対して下に落ちる。小球が下部内側に接触すると電源が

入り，電磁石が働いて小球を再び中心部にもどす．これ

を繰返させて，電源が入る時間間隔を記録すれば，減速

のもようを知ることができる．気球はマイラーで作り，

中に計器を置くための骨組もマイラーのチューブ等を工

夫している．

　（5）　人工雲法

　DR・Bates（1950）の考えたナトリウム蒸発法では，

夕方または明け方，地上では暗いが高層では光がさして

いる時刻をえらんで・ケットを打ち上げ，テルミット煉

からナトリウムの蒸気を墳出させる．ナトリウムは日射

を受けて榿黄色を発光する．地上数か所で写真をとり，

この人工雲の位置，動きを解析して，超高層の風を知る

ことがでぎる・また，人工雲の平均径の拡がる速度から

ナトリウム原子の大気への拡散係数がわかり，この係数

値から大気密度を求めることができる．

　観測できる時間は夕方，明け方の数分間に限られるこ

と，しかもその時に観測の方向には雲のないことという

条件はある瓜設備としては大したものが要らないとい

う利、点がある．

　ナトリウムの代りに，大気中の酸素原子と光化学反応

をして発光する物質，たとえばトリメチルァルミニウム

を・ケットから放出し，これを写真に撮つて調べる方法

がある．これならば，夜間晴れさえすれば，観測するこ

1968年4月
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とができる．

　（6）　・ケットゾソデ

　ラジオゾンデとパラシュートを・ケットに積んで打上

げ，最高高度に達した時に，そのラジオゾンデとパラシ

ュートを・ケットから放出し，ラジオゾンデをパラシュ

ートにぶら下げて降下させる．飛行機からのド・ップゾ

ソデと同様にして，降下途中の気温を観測し，地上に無

線で知らせる．また地上の方向探知機でこのラジオゾソ

デを追跡記録すれば，風を知ることもできる．

　気象情報をのせた電波を放送する方式の，普通のラジ

ォゾソデを積んだ場合には，これを追跡するには一次レ

ーダーを使用するため，反射体をつける必要がある．こ

のためパラシュートの全部または一部をアルミニウム蒸

着して導体化するのも一つの方法である．アメリカのア

ーカス・ケットなどもこの方式を用いている．一次レー

ダーとしてはかなり強力なものを必要とする．

　ラジオゾソデとしてトラソスポソダー方式ゾソデ（わ

が国ではエコーゾンデとも云う）（この方式を一次レー

ダー方式に対して二次レーダー方式とも云う．）を用い

ることもできる．この方式では，地上から出されたパル

ス電波（送信パルスと云う）はまずエコーゾソデで受信

され，受信されると直ちにエコーゾソデがパルス（返信

パルスと云う）を出す．地上では返信パルスを受信し，

送信パルスを出してから返信パルスを受けるまでの時間

から，地上送受信機とエコーゾソデ間の距離を知る．気

象庁使用のMT－135気象・ケット4）にはこの種のもの

が使われている．

　ラジオゾソデにいろいろの種類のものがあるように・

ケットゾンデにも多種多様のものが考えられる．

　・ケットから放出された直後のゾンデは秒速数100m

で飛んでいるので，これが安定した落下運動をするよう

になるまでには，約30秒，高度にして約4kmを要す

る．この間の運動および測定値の補正等にっいては鈴木

茂技官，矢田技官が調査研究している．

　・ケットゾンデの場合は，測定する機械によつて，気

温だけでなく，気圧，イオン密度，空気電流，オゾン量

等各種の気象要素を測定することができる．今後の発展

が期待される．

　（7）人工衛星

　観測の方法にっいては，この他気象衛星からこれに積

んだ赤外分光計で大気中のオゾソ，気温等を測定する方

法5）が考えられ，わが国でも研究が進められつっある．

　次に・ケットゾンデに積んで気象要素を測定するセン

3
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サー（sensor，感部）について簡単に述べたいと思う．

　4．　センサー

　（1）気温セγサー

　成層圏下部までの気球観測では，定常的な気温観測に

は，価格が安いのでパイメタルが使われる．厚さ0．3mm

大きさ20cm2の真鍮・アソバー・バィメタルを使つた

時，時定数は地上で約10秒である．バイメタルを使つた

ラジオゾソデの気温測定誤差の標準偏差は500mbで

0．50C位，100mbで1。C位である．

　成層圏中部以上になると大気密度は非常に小さくなる

ので，熱容量の小さいものが要求される．サーミスタ

ー
，
とくにピード・サーミスターは，かなりよいもので

ある．しかし，小さくすると輻射による影響を受け易い

ので，その誤差を小さくするためには，これにコーティ

ソグした後，アルミニウム蒸着などをほどこす必要があ

る．最近は，わが国でもかなりエイジソグの小さい良質

のサーミスターが作られるようになつて来た．アメリカ

の気象・ケットにはたとえば0．32mmのピードサーミ

スターを径25ミク・ソの白金イリジウム線の間に入れた

ものなどが使用されている．

　成層圏上部まで精確に測るために現在推薦されている

のは金属線たとえば白金線などの温度による抵抗値の変

化を利用する方法である．これは細くすれば容量はかな

り小さくでぎ，輻射誤差も他のものより小さく，また変

質等の心配もない等の利点がある．ジュール熱による誤

差を考え，通常15ミク・ソ径よりは細くしないが，他に

比べれば，非常に小さい容量とすることができる．高度

35km位まで0．20C以下の誤差で気温を測定しようと

する基準ゾソデ（re飴rence　sondes）のための気温セソサ

ーとしては，この金属線を使用するのが最も良いと考え

られている．気象庁の基準ゾソデおよび気象・ケットで

は径20ミク・ソのニツケル・鉄合金線が使われ，また2

個の標準抵抗値と交互に切り換え，絶えず点検しながら

測るようになつている．時定数は高度57kmで1．4sec

以下である．

　気象・ケットを使用するような高層では，大気密度が

小さくなりセソサーに衡突する分子の数が少ないので，

空気とセソサーとの間の熱伝達が小さくなり，一方輻射

による熱輸送が効いてくる．またセンサーを流れる電流

によるジュール熱，およびセソサーにつながる導線を伝

わる熱が問題とたる．またパラシュートの落下速度も大

きいので，センサーに衡突する空気分子の発熱がある．

　パラシュートの落下速度は，その形状，大きさ等によ

4
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　　　　　　の垂直分布

線は気温の補正をほどこした値である．

　第2図を見るとわかるように，60kmをこすと，この

ための補正値は、100C以上を要し，測定精度は悪くな

る．この種の測定法の限界であろう．

　音波の伝播速度をゾンデで測ることによつて気温を求

める方法もすでに開発されているが，将来性のあるもの

であろう．

　（2）気圧，密度のセソサー

　ルーチソのラジオゾンデに使われている空盒気圧計

は，材質として燐青銅を用いるもので，気温による誤差

があるので，補正をして使用している．材質をスミスパン

等に変えれば，この誤差はきわめて小さくすることがで

きる・現在松島富美雄検定官らが研究中であり，高層気象

台乳井課長のところで研究とテストが行なわれている．

　10mb以上では空盒で測ることはむずかしく，沸点気

圧計が現在米国では使われている．これは液体の沸点温

度を測り，その温度から気圧を知るもので，わが国でも

高層気象台乳井課長のところで研究開発中である．

　次に・ケットで30km以上の気圧を測る場合である

が，・ケット上昇中にピトー管を用いて測ることができ

る・ただしそり取付け場所は，・ケットを風洞で調べ，

最適の個所をきめる必要がある．下層では・ケットから
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　第3図（b）MT－135で観測された気温の垂直分布

出るガスのための誤差が生ずるから注意を要する．

　気圧がある程度以下であり，気体が分子領域にあれ

ぱ，一般に気体の熱伝導はその気圧の関係であるから，

この性質を利用して気圧を測るととができる．たとえぽ

空気中に白金抵抗線またはサーミスター等をおき，これ

に電流を流して熱し，その温度を測る．次に周囲の気圧

が下れば，その温度は変るから抵抗も変わる．したがつ

て，その抵抗の変化を測定すれば，その温度変化を知

り，その気圧の変化を知ることができるわけである．こ

の原理を利用するものはピラニ・ゲージと呼ばれ，・ケ

ットを用いる気圧測定にも使われる．種々改良されたピ

ラニ・ゲージ6）が考えられているので，今後超高層観測

に大いに利用されると思われる．

　（3）　湿度のセンサー

　成層圏における湿度を測定するものとしては，露点ゾ

ソデが使用される．原理は，小さな金属鏡を冷やしてゆ

ぎこれに露（または霜）が結んだことを，鏡で反射した

光を光電管に受けることによつて知り，その時の鏡の温

度から露点を知るというもので，1949年E．W．Barrett7）

らが初めてこのゾンデを用いて30kmまでの水蒸気量

を測定した．現在気象庁で使つているものは，小林寿太

郎教授が開発し8），関口理郎調査官，奥住技官ら9）が改

良したものである．気圧がかなり低くなり，水蒸気量も
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少くなると，結んだ霜も少いので，弱い光で検出するこ

とは大変むずかしくなる．30km位が限度であろうか．

　30km以上では，赤外分光による水蒸気量測定が利用

される10）．これは33．0μ付近の赤外線が水蒸気に吸収

されることを利用するものである．今後の進歩が期待さ

れる．

　また吸湿性物質に水蒸気を吸収し，これを回収してそ

の水蒸気量を測定することも実験されている．

　（4）　オゾソのセソサー

　波長3000A～2100Aの紫外線はオゾンに吸収される

から，各高度毎にこの光の強さを測れば，二高度間で吸

収された光量がわかり，したがつてその間のオゾソ量を

知ることができる．・ケットによるオゾンの測定はわが

国では東京大学の永田武教授，等松隆夫助教授鶴田治雄

助教授が行ない，昼間でも，オゾソの極大層は，高度20

数kmのとごろの他に60数km辺にもある．ことを見出

した11）．

　気球によるオゾソ観測には，光学的な方法は精度がわ

るく，主として化学的な方法が用いられる・わが国のこの

種のオゾソゾソデは，小林寿太郎教授12）らの開発したも

ので，昭和42年以降南極昭和基地でも使用されている・

　（5）気象電気のセンサー

　大気中の空気電流，イオソ密度，電位傾度を求めるラ

ジオゾγデが内川規一調査官らによつて開発され，気球

観測が行なわれており13），また最近は大気球や・ケット

ゾソデによつて，内川規一調査官らは空地電流を，名古

屋大学の石川教授らはイオソ密度を，京都大学の小川俊

雄教授らは電位傾度を測定した14）・

　5．テレメーターリンゲとシステム・デザインおよび

環境試験

　以上，100km以上における気象観測のセンサーにつ

1，・てかけ足で述べたが，多くの場合，観測した値を地上

で知るためにはテレメータリγグが必要である・・ケッ

トを利用する宇宙開発の初期には，・ケットェソジソ関

係の人々が重要な役割を果したことは云うまでも弁い

が，エソジγが安定化するとともに観測，テレメータリ

ソグ関係で活躍する人々が増えて来，コスパー会議出席

者中の電子工学関係者の占める割合は年とともに増えて

きつつあるという．

　詳細な観測が数多く行なわれるようになると，一回の

観測を何か月もかかって解析するというのでは，進展が

おくれるし能率がわるいから，データの処理ということ

が大切な問題になる1最近は電子計算機が活用され易く

6

なつたので，これに載せ易い形にすることが大切である

　観測する場合，センサーに何を使い，どんなテレメー

タ方式を採用し，データ処理をどうするか，ということ

はシステム・デザインの根幹をなすものである．シソテ

ム●デザインは観測を行なう前に十分に検討する必要が

あることは云うまでもない．

　システム●デザイソを練る場合，最も大切かことはで

ぎるだけ観測の状態と同じ状態で実験するということで

ある．これには環境試験機を必要とする．時間にせまら

れたりして真空中での環境試験を地上の実験ですまし設

計したりすると思わぬ失敗をまねいて若汁をなめること

になる．その時，その場で利用し得る環境試験機は，ど

んたにちやちなものでも，できるかぎり活用することを

立て前としたい．

　考え得る限りどんなに準備しても，気球，・ケットま

たは衛星等を使う観測の場合は，測器が手もとを離れれ

ばあとは如何ともし難い場合が多く，観測が失敗した場

合，その故障の原因を知ることは一般に難しい．このた

め，事故の原因となり易い個所からは，チェックのため

の情報を得るように工夫することがよい．とくに開発中

にはこれを実行したいものである．

　超高層観測の場合は，地上観測と違い，低温と低圧と

強い日射等，およびこれに付随する本ろもろの予期しな

い現象が起る可能性があることをいつも念頭におかねば

ならない．後からふり返つて見れば，いずれも当然起る

べくして起ることなのであろうが，それを見とおすこと

は大変むずかしい．

　データーを発表して初めて観測は完了するのである

が，これについてはここでは省略したい．ただ気象・ケ

ツトによる観測値は国内的にはAer・10gical　Data・f

Japanに，国際的にはWorld　Data　center　A，Meteorogy

にのせられていることを一言する．
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中間圏と成層圏の熱放射＊

関　原 彊＊＊

　1．はしがき
　中間圏と成層圏とし「う名前はここφは25kmから100

km程度の高さ・にわたる領域で対流圏の循環系統からは

独立して考えられると共に分子拡散が主な役割を演ずる

熱圏よりも下にある空間を意味する．この領域はLeovy

によれば中間大気（Middle　Atmosphere）と命名して論

じられている．

　この領域では冷源熱源の分布に関係す5要素としては

力学的な通常の熱の移動の他に放射，光化学およびその

他の要素が働らくがここでそれらの要素の評価について

考えてみる．

　少なくとも高さ80kmまでは最も重要な要素はオゾン

による日射の吸収と炭酸ガスによる放射冷却である．こ

の種の計算をはじめてくわしくやつたのはMurgatroid

とGoody1）である．彼等の計算では90km以上で重要に

なる02による紫外吸収，又冷却にある程度の役割を果

たすオゾソ9・6μの放射冷却も計算している．最近のよ

り新しい計算によつてもこの計算の本質は変らないよう

である．第1図に彼等の結果を図示するが，これからの

議論の方向は現在不明の点の多いオゾン分布の問題又こ

こではあつかわれなかった水蒸気の問題についての吟味

である．
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第1図　中間大気の加熱率（OK／day）分布

1968年4月

　2．　オゾン分布

　第2図のハッチの部分と水平の線はオゾン観測に関す

る今までの主な結果の要約である．50km以上は主とし

て・ケット又は人工衛星による結果，50km以下はケミ

ルミネッセンスを用いたゾンデ観測の結果である．水平

の線分は50km以下のものは反転観測の結果で70km以

上のものは人工衛星のものである．尚点線は我が国の・

ケット観測の結果であるが60～70kmで他国のものより

1桁多い結果が出ている．

　これらのオゾン分布に対して固定した大気密度分布を

仮定すれば日射吸収にょる加熱の分布が出る．それを第

3図に示す．50km附近の温度の極大がオゾンの吸収に

よることが分るがその附近のオゾンの変動が又加熱の変

7
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化にも最も大きな影響を与えていることが分る．

　オゾン分布を定量的に説明しようとする光化学理論に

最近新らしい傾向が現われているが，順次に説明する．

はじめに古典理論として従来行なわれた理論をのべると

これは紫外線による分子の解離とこれから出発する二次

反応をあつかうのであるが，すべて酸素の同素体，0，

02，03をあつかうのが特徴である．これらを式でかく

と，

　（1）　　03十hlv→o十〇2　J1～10－2－10－4sec－1

　（2）　　　02十hγ一→20　　」2～10－8－10－12sec－1

8

　（3）　0十〇十M→02十M　k1膨2．7×10－33cm6／sec

　（4）　O十〇2十M→03十M　k2創1．8×10－35exp

　　　　　　　　　　　　　　　（1000／RT）cm6／sec

　（5）　　0十〇3→202　k3《55×10－11exp

　　　　　　　　　　　　　　　（一5600／RT）cm3／sec

反応（2），（4）がオゾン生成，反応（1），（5）はオゾン

消滅，反応（3）は55km以上で重要で0原子の消滅

反応である．平衡状態のオゾン濃度の式は

（6）〔q〕一〔噛1撫〕／壱

　又は

（6ノ）〔・・〕膨〔・・〕｛J2響〕｝秀

あとの式は（3）式があまりきかない55km以下で成立

つ，ここで注意すべきはk3が温度係数をもつているた

めにオゾソ濃度が非常に温度に依存することである．こ

れらの反応式のTimeconstantを考えると40km～70

kmでオゾン濃度は平衡値に近い．更に30km又は80

kmまでもあまり平衡値からはなれないといってよい。

第2図に実線でかいたのがHunt2）による古典的計算値

である．この計算値は常に実測より大きく，3倍又は4

倍に達している．明らかに何等かの減少機構を考える必

要がある．

　60～70kmの所で水蒸気の光解離により生じた水素原

子又はヒド・キシル（OH）原子がオゾソの減少にあず

かることはBates＆Nicolet（1950），堀内3）（1961）及

びHunt4）（1966）の述べる所である．重要な反応は

　（7）H＋03→OH＋02K7＝2．6×10－11

　（8）OH＋0→H＋02K8＝5×10－11

ここに必要なH又はOHの供給源としては水蒸気の

光化学分解で大体まかなわれるとみられ又その量は夜光

のOH発光量とも矛盾しない．

　60km以下では水蒸気の解離に必要な紫外線が到達せ

ず従つてオゾソを減少させるために水素分子以外の何か

を考える必要が出てくる．Hampson5）（1964）は励起酸

素原子が水蒸気を解離することを提唱している．すなわ

ち

　（9）　0（1D）十H20→20H　Kg＝10－11

生じたOHが更に
　（10）OH＋03→HO3＋02K・・＝5×10－13

　（11）HO2＋03－OH＋202K・1＝10－14

の如くに03を減少させる．Mesopeakのあたりでは更

に，

、天気”15．4．



上部成層圏と中間圏に関するシンポジウム

　（12）　OH十〇→H十〇2K12ニ5×10－11

　（13）HO2＋O→OH＋02K、3＝10－11

がO原子従つてオゾン分子を減少させる．

　Hunt2）（1966）はこれらの反応すべてを含める28箇の

反応式を用いて水蒸気の混合比として3×10－6gm／gm

の仮定のもとに新たな計算をしてオゾソ分布としてFig

2の破線の結果を得た．ここで重要たのは（9）式の反

応と

　（14）0（1D）十M→0（3P）十M　K14＝10－11

で表わされる0原子のdeactioation反応である．Hunt

は（14）式の反応速度恒数として10』12cm2／secを用い

ているがこれは2桁程小さすぎるのではないかともいわ

れている．〔Hunt2）（1966），Dalgamo＆Wakler6）（1964）〕

だとすれば60km以下ではH原子とOH基はオゾソ
原子の減少に大して役割を果さないという事になる．

　60km以下ではオゾン量を左右するのに水素の化合物

が関係するかそれとも古典的な解釈でよいのかというこ

とはオゾンの循環機構と関連して重大な意味をもつてく

る．それは平衡に達する時間に差が生じる結果となるこ

とにある．第4図はその計算結果である．数らしい計算

　　　　　　　　　　　　　　O　AY　S
　　　　　O．1　　　　　　　　　1　　　　　　　　　10　　　　　　　　　100　　　　　　　　1000

糊丁

60
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第4図光化学平衡時間，平衡恒数はHunt2）のも
　　　　のを用いてある

方法によれば30km以下で従来は保存量とされていた考

えがあらためて考えなおされねばならないことになる．

　オゾンが循環機構と関係して増減する可能性の第2の

ものとして古典的な反応方式での光化学平衡量が温度係

数をもつているという問題である．（反応式（5）又は

（6ノ））平衡オゾソ密度は温度上昇に逆比例し紫外線吸収

による加熱量はオゾソ密度に比例することを考えると光

化学平衡の温度効果は温度変化につき平衡温度からの変

差をなくする方向に働らく，この作用はMesopaekでは

熱的なダソピソグの時間が5日もかかるので最も重要な

役割を演ずる．これと同程度又はそれより長いスケール

の循環系は当然大きた影響を受ける．之に反しオゾン濃

度が水素化合物で支配されるたらばこれが温度にあまり

強く作用されないからこの様たオゾン密度の変動による

熱的ダンピソグ効果はない．

　オゾン生成の古典論と実測との間の矛盾を解決する方

法として他にも考え方がある．例へぽBrewer＆Wil－

son7）は30km以下における2100A附近のWindow紫

外線強度に関連して通常の光化学理論より強度とか吸収

係数とかが小さい値を用いそれに相当する酸素の解離恒

数の測定を行なつたが，彼等の用いた値が真実ならば30

kmから55kmまでのオゾン量は半分になる．

　3．水蒸気分布

　この問題の重要な理由は二つある．一つはその解離し

て出来たものがオゾンと反応して中間圏のオゾン量を左

右すること，又Huntの反応式が事実とすれば成層圏上

部のオゾン濃度も左右する．もし成層圏の水蒸気混合比

が100万分の2～3以上のものであるならばHuntの反

応方式の速度恒数の条件は多少ゆるめられる．更に水蒸

気濃度に変動があるならばその変動は水素化合物の反応

の教える所では直ちにオゾソ濃度に反映される．

　第2の重要性は水蒸気が赤外放射を吸収，発光するた

めに直接放射による加熱冷却に関係することである．そ

のうち吸収加熱の方は25km以上でさほど大きくたい．
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152 上部成層圏と中間圏に関するシンポジウム

第5図で放射冷却につきKuhm8）（1966）とRodgcrs＆

Wilshawg）（1966）の計算結果を図示する．これは共に

水蒸気に関し混合比10－4gm／gmのしめつた状態と1～

2×10－6程度の乾いた状態を仮定している．両老の相異

は温度分布，計算方式たど多少のものがあるが大体同じ

傾向でその特長はメゾピークの冷却がしめつた場合に

40K（／day程度，乾いた場合に10K／day程度である．前

者ならばこれはある程度重要だが後者の場合は無視し得

る程度である．

　それでは成層圏，中間圏の水蒸気量はどれだけである

のか，この問題は成層圏気象学の中で最も問題点の多い

所である．Gutniklo）（1961）は一つの総合報告をかいて

いる．それ以来下部成層圏の問題についてはかなりの進

歩があるが，25km以上についてはまだよく分らない．

観測方法として大別して二つある．露点法と分光学的方

法である．両者ともにコンタミネーショソが重要な困難

な実験問題となつている。

　圏界面から25km位までは両者とも1～4×10－1gm／

gm程度の非常に一定した混合比を示している．25km以

上ではそれ程明瞭でない．ひきっづき乾いているという

結果もあるが，Brown　et　a1・11）（1961）のものは重水素

を気球につめてコソタミネーションのチェヨクとした実

験であつたが，平均40×10『6gm！gmの大きい混合比を

得ている．更に真珠雲の存在はこの高さで10｝4gm／9mの

水蒸気を要求している．

　4．　赤外放射伝達

最も重要なのはCO215μ帯，次に039・6μ帯，又最後

に前節でのべたH20回転帯であろう．その種の問題で

は吸収帯の微細構造までが伝達の問題に大きな影響をも

ちそのうち何が重要で何は大体のモデル化でよいのかと

いうのが課題であつた．結論としてはスペクトル線の強

度と巾，形特に中心と裾の中間にある領域が重要である

ようである．線の位置そのものは大して重要でたい．下

層の問題と異たる特質を列記すれば，

　1）Fluxdivergenceは非常に小さ1・から下層で通常用

1・られるフラックスの差を求める方法は極度に正確な透

過関数を必要とするので得策でない．Curtis12）（1956）に

より導入されたマトリクス形式の直接計算方法が大きな

進歩である．

　2）　スペクトル線の形として圧力効果による・一レン

ッ型から熱運動に基くドップレル型への移行を考慮に入

＊回転帯エネルギーについてはずっと高い所まで局所

　的熱平衡が成立っている．

れる必要がある．尤も裾の方の計算が或る程度合理的に

なされていれば移行の細かい点まで問題とする必要はな

い．

　3）35km以上ではスペクトル線の重なりを特に考慮

に入れる必要はない．これは結論としてスペクトル線の

平均の中とその強度の統計的分布が分つていれば個々の

形としては同一の線構造の集まりを論じればよいという

ことにたり非常に簡単になる．（Murgatroyd＆Goody1）

（1958）　Kuhn8）　（1966），　Shved13）（1965））・

　4）　中間圏では局所的熱力学的平衡が成立たなくなり

これが放射伝達に影響してくる．局所的熱平衡とは分子

エネルギー準位に状態がボルツマソ則に従い分布してい

ることであるが，状態分布は放射場と分子衝突両老によ

り影響される．衝突の方は熱平衡に持つて行く傾向があ

るが，放射の方は放射場のもつているエネルギーと平衡

になるような分布に持つて行く傾向がある．衝突の頻度

が小さくなると振動エネルギー準位間にその場所の温度

に相当する状態分布が成立つまでにある時間を要する・

この時間を振動緩和時間（Vibrationalrelaxation　time）と

いいこの時間が分子の励起状態の平均寿命（これはスペ

クトル線強度に逆比例する）と同程度にたると状態分布

に放射場が影響してくる．この高さをvibration　relexa－

tion　leve1といつている．成層圏で最重要たCO2のγ2

基準振動の場合はこの高さは75～85kmである・（Curtis

＆Goody14）（1956））．

　放射によるエネルギーの交換は分子のエネルギー準位

間に分布したエネルギーと放射場に含まれるエネルギー

の差に依存するわけであるからvibrati・nal　relaxcti・n

levelより上では放射によるエネルギーの交換，従つて

加熱，冷却は減つてくる．

　Kuhn（1966）はCO2γ2基準振動に対するVibrati・nal

relbxati・n　pr・cess＊のモデルとして励起状態と基底状態

の二種のレベルのみを考えたものがよく事実を表わして

いることを示した．この様な系においては加熱率は励起

状態にある分子数n2の関数として次式で表わされる・

一ρ・∬轍（ろ争）

10

ここでρ。は空気密度，Cpは定圧比熱，∂刀∂Tはその

吸収帯の放射による局所的温度変化，1。はある方向か

、天気”15．4、
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らの放射強度，41／4sは1．の立体角内に於けるグラデ

イエソト，禽は放射物質の密度，々．は質量吸収係数，

S・は、Source　fdnction，死は局所的熱平衡における励起

状態にある分子数，β。はプランクの関数である．積分

は立体角と振動数について行たう．局所的熱平衡では

刀2＝死2でSo皿ce　fUnctionは単にプランクの関数とな

る．状態分布を放射が決定する場合には

　　　　物／物」∫ゐ嶋

　　　　　　　　4π∫鵜島

そして温度の変化率は0とたる．中間の状態では放射と

衝突により分子が夫々の振動エネルギー準位に分配され

る速度によつてπ2／死2が決定される．これらのエネルギ

ー準位への分子の配分は温度の変化のスケールの時間よ

り速いから近似的に夫々が互に平衡関係にあると見倣さ

れ次の式が成立っ．

（16）
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ここに第1項は放射による，第2項は衝突による，夫々

振動エネルギーの変化率である．レ。は吸収帯の中心の

振動数である．今の簡単な二状態モデルでは（4n2／4！）

・・」は翅2－n2に比例し従つて（15），（16）式と共に次式

が成立して方程式の系が成立する．

（・7）（響）c．1一一去（n2一死2）

ここにえはvibrational　relaxation　timeでこれは圧力

に反比例する．放射強度の角度分布が平面大気で対称性

をもつていればこれらの方程式系は差分法とマトリクス

の方法又は差分法と遂次近似法で解ける．CO2レ2一振動

に対してはλは10－5秒と10－6秒の間にある．不確定

の度は約1桁で多分これは温度係数がある．

　vibrational　relaxationは又近赤外の日射の吸収でも重

要た役割を果たす．例へばMcClatchey15）（1966）にょ

ればCO24．3μの日射の吸収はvibrati・ncl　relaxatim

を考慮に入れずに温度上昇するとすれば1日あたり数十

度の上昇と計算されるがこの効果を入れることにより実

際には温度上昇は問題にならない程度のものとなる．第

6図にその模様がかかれている．水平線は夫々1inear及

び平方根則に従がう場合の吸収量を表わす．1．O　mbの

くぽみはD・ppler型の吸収によるものである．

　Kuhn8）は夫々co2．03及び混合比10－6gm／gmの

H20を入れた放射伝達の計算をした．その結果を第7

1968年4月

100

第6図

”0

ε

さ

ヱ　70
．9

0
ニ

10　　　　　　1．0　　　　　0．1　　　　　0．01　　　　0．001　　　0．0001

　　　　　　　　　　り　　ヨゆ　

局所的熱平衡（LTE）と非平衡（Non－LTE）に

おけるCO24．3μによる加熱実線は大気放射

を無視，点線はこれを入れたもの．

●t

・4

→
■o

気：4 ・12

4 ・o

●

・2

＋2

o

・2

●4

4
・●

一6

SU酬MER 4 ／／爺隙
　　　　　　　　　・2

●0　　　00　　　70

第7図

図に示す．

ある．

●0　　　50　　　4G　　　畢0　　　20　　　ゆ　　　　O　　　　ゆ　　　2ゆ　　　｝0　　　40　　　50　　　00　　　70　　　■ゆ　　　90

　　　　　　　LomudeN
第図赤外放射による加熱と冷却の緯度と高

さの断面図，CO2relexation　timeとして
1000mbで10噛5secを仮定している．

　　　　　　　　　　（Kuhn8）による．）

これによるとメゾピーク附近に広い冷却帯が

　　　これはオゾン加熱により大きくバランスされる．

冬季高緯度以外ではメゾポーズ附近で加熱がある．他の

計算にもこれはあるから多分事実なのであろう．しかし

この加熱をバランスする冷却が何によりもたらされるか

は簡単には分らない．力学的にはこの様な広範囲の冷却

は考えにくい．85km以上では冬季高緯度で著しい冷却

がある．この冷却はvibrational　relaxation　timeえの値

の推定値に大いに依存する．図では海面気圧で10－5秒を

用いているがλ＝10｝6とすれば冷却は95kmで450k／day

となるであろう．

11



154 上部成層圏と中間圏に関するシγポジウム

　5．80km以上の熱源と冷源

　炭酸ガス，水蒸気の放射冷却も一応問題であるが前者

はvibrational　relaxation　timeが充分にみじかいことが

必要だし後者は混合が充分に烈しくて水蒸気の光化学分

解による消耗が常に下から補なわれるという条件がつ

く．水蒸気の場合90km以上では考えにくい．0（3P）

からの赤外放射は105km以下では多分重要でない．

　放射加熱として最も重要なのは02のSchuman－

Runge帯吸収及び連続吸収域による太陽紫外線吸収であ

る．この量は80kmで1．Ook／day以下，105kmで20。

k／dayと計算されている．その分布は夏半球でほぽ一様

で冬季極地方で0となる．エネルギーの大ぎさは80～

105kmの領域で14erglcm2sccである．

　この領域での特徴はnon－radiativeの効果が熱収支に

入つてくることである．Johnsonとwilkins16）（1965）は

伝導と乱流により100kmの線を通つて下向きに運ばれ

る熱量は5ergs／cm2secと評価した．酸素原子の移動に

よる化学エネルギー輸送は更に3ergs／cm2secと見積ら

れる（colegrove，Hanson＆Johnson17）（1965））これらが

すべて80～100kmの加熱に役立っとすれば100k、／dayと

もなるわけであるが実際には0一原子の下降は80km以下

まで持ち越されここでのエネルギーの放出量は全体に比

し小さいし，又80～100kmでは放射の形で再放出され

るのが大きい，なかで最も大きいのはMeine10H一帯で

ある．その量は2ergs／cm2secで温度に換算すると20k

／dayである．酸素原子の降下による加熱は平均的には

小さいが地域的に下降があれば著しく強められ例へば

Solar　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Net

　　　　　Conduction
radiati・n　惣5　・x四enflux
　型14　　　　　　　　　　　　　雪1

80－105km　region

Di∬ipation～10？

Balance磐28磐CO2cooling？

Non－thermaI
emission袈2

第8図　80kmから100kmにおける層の熱収支の模式図

1cm／secの下降があつても100k／dayの加熱となる．

最も分らないのがdissipative　heatisegである．Hines18）

（1965）は95kmで100k／dayと評価している．Lindzen19）

（1967）によれば1日週期の潮汐振動にともなうエネルギ

ーの上向きフラックスは赤道附近で7ergs／cm2－secそれ

以外では1erg／cm2－secということである．このエネル

ギーの多くが80～105kmで消耗されているらしい対流

圏からの上向きフラックス（シノプティックスケールの

もの）もある筈だが量的にまだよく分らない．

　以上のエネルギー収支を第8図に示す．80～105kmに

入るエネルギーは28ergs／cm2－secでこれはco2一冷却で

パランスされていると見られる．（Kuhnの放射計算の

結果と一致する）地域的時間的分布については未知とい

つてよい．
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上部成層圏中間圏大気の運動＊

松野太郎＊＊

　1．はじめに

　まずこれから扱う現象について，我々になじみの深い

対流圏・下部成層圏とどう状況が違うか検討してみよう．

　高層風の観測は小数の決まつた場所での・ケット観測

及び流星痕のレーダー観測しかない．従って下層の様に

Synopticに流れの場をみるということは不可能に近く

殆んど行われていない．代って観測結果の表現・分類の

仕方として（非周期成分）＋（周期的変動）＋（不規則

変化）という分け方がしばしば用いられる．非周期成分

とは一日以上の周期を意味し，通常下層大気でSynotic

Analysisの対象となる現象はこの分け方では殆んど非

周期成分に入ってしまう．あとの二つは下層大気中では

小さなenergyしかもたず（興味もさ程もたれないで），

しばしばノイズ扱いをうけるが，中間圏高度ではenergy

的にも非周期成分と比肩するようになり顕著な現象とな

る・この有様を第1図に示す．振動成分が高さと共に指

数函数的に増していることがよみとれる．風速はこの様

に大きな値をとるが，これに対応するenergy密度を計

算してみると，高さによらずほぽ同じである事を示せ

る．この事はこの種の現象が波動として自由に上下を行

き来している事を示唆する．密度変化による風速の変化

の　orderをあたってみよう．密度が圧力に比例すると
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＊Atmospheric　Motions　in　the　Upper　Stratosp－
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　第1図　1日周期の風速変動の振幅の高さ分布
　　　（Miersの編集したデータより）．内部重力波
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して，15km毎に1／1。になるから，地上に比べ30km

（10mb）で1桁，60km（0．1mb）で2桁，90km（1μb）

で3桁，風速は大きくなる．

　非周期成分はどのような違いをもっているだろうか．

第2図の平均東西流の分布から分る様に，大きさは余り
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う．・z・neによる紫外線の吸収と主としてCO2の15μ

帯による熱放散のさし引き勘定は夏半球で全域加熱冬半

球は冷却となり共に中心は極にある．大きさは100C／day

前後であるから，実際の季節変化40。C／180dayと比べる

と1ケタ大きく，したがって何らかの形の熱輸送によつて

非平衡が解消されていなければいけない．ではその為の

対流運動として如何なる運動がおこるだろうか．我々は

対流圏についてRossby型の対流というこみいった機

構を知っているので心配になるが，まず経度に依存しな

い運動の形態を基礎方程式の解として求めてみるのが順

当であろう．このような試みはSawadaとMatsushima

（1964）及びLeovy（1964）らによってなされている』

第3図aはLeovyがMurgatroydとSingleton（1961）

の与えた熱冷源分布をもとに計算した帯状流分布で大筋

において観測された分布を再現している．即ち前述の単

一セルのHadley循環の考えはよさそうだという事であ

る．次にこれらの議論での問題点を挙げる．（i）摩擦熱拡

第2図　1月及7月の北半球における平均東西

　風速の分布（Hand－book　ofGeophysicsに
　よる）

違わないが，一見して，対流圏・下部成層圏と別個の風

系をなしている事がよみとれる．前のテーマでの議論で

示された様に，上部成層圏・中間圏はオゾンの存在の

為，熱的にactiveな層で，その大循環はひとつの独立

圏を成していると想像される．

　さて風の三つの成分への分類は便宜的に発生したもの

かも知れないがdynamiCSの立場からみても合理的な分

け方の様に思う．以下これに従って話をすすめよう．

　2．平均風系と平均温度場

　第2図は北半球で観測された夏と冬の状態での平均東

西流の分布である．南北流については図を知らないが観

測値より平均して出す事が困難な程度である事は確かで

ある．前に記したように30km～80kmの層が一連りの

領域をなしているように見える．特徴をあげると，（i）

夏半球は東風，冬半球は西風と反対称である．　（ii）

中緯度に軸をもつ半球的風系があるだけで，対流圏のよ

うにこまかい構造はみられない．以上の事から次の様に

想像される．夏半球の加熱と冬半球の冷却のため子午面

循環を生じそれがコリオリの力のため偏って，このよう

な東西流分布を生み出したのではないか，要するに単一

セルのHadley型大循環であると．

　前項の輻射熱収支の結論からの要請を復習してみよ
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　　第3図　a．輻射熱収支の過不足をもとに理論
　　　的に求められた中間圏一上部成層圏の帯状流

　　　（Leovyによる．）

散をどの様にとり入れるか．実際前記2論文はこの扱い

について全く対照的である．SawadaとMatsushimaは

わからたい量であるまさつや拡散を省き，“保存的”モ

デルでどこまで説明可能かを試みたのに対し，Leovyは

渦拡散係数を種々にとって，どの値によって実際にみら

れるような分布が得られるかを検討した．彼の結果によ

れば500m2／s位で，これはLettau（1951））見積つた

値にはかなり近いが，現在の乱流の理論からみても妥当

なのであろうか？（ii）輻射光化学過程との結びつき．

Radiative　relaxation即ち輻射平衡からずれた温度分布

があった時輻射熱交換がそのずれを小さくする様な作用

がある事が知られているが，その係数をCO215μ帯に

、天気”15．4．
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当つて計算してみると5×10『7sec－1位になるという．

即ちずれが1／eになるのに20日かかる勘定である．こ

れに対してLeovyは，温度上昇二〇3の分解反応速度の

増加→03減少二日射の吸収量減少という形のIinkが温

度のずれを元へ戻す効果のある事に着目し，その時定数

を求めた所Stratopauseで2×10』6sec－1という大き

な値をとる事が分つた．この種のcouplingについては

Lindzen（1966）がいろいろ模型を考えている様だが正

負いずれにせよ前記の如き値をもっfeed　backがある

とすれば，中間圏のゆっくりした運動を論ずる時重要な

因子となろう．（iii）冬の極地方の高温．60km以上の

冬の極地方は低緯度よりも高温であり，かつ又季節変動

とみても夏より高温である．（前田・石川・両氏の解説

が天気14巻11号（1967）にある．）そこに述べられてい

る様に化学反応に伴う発熱等も考えられるが決定的でな

い．そこで中間圏の大循環によってこの高温を説明出来

ないだろうかという事が重要なポイソトになる．前記2

論文共これを試みているが，その機構は，Stratopause

近くにある強い冷却部での下降運動が，その上の弱い冷

却層（乃至断熱層）に及び断熱圧縮によって昇温がおこ

る，というものである．対流圏での議論になぞらえて

energy変換の図をかくと，q→pL→KL一（p　w）→KU

→PU・吟赤外輻射　という形にでもなろう．ここでU，L

という添字はそれぞれ上層及下層を示す．第3図bに

Leovyにょって得られた温度分布を示す．これは3aと

別の熱冷源に対応するものでうまくいった例である．い
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第3図　b．aと同様にして計算された温度の

　分布．但し熱冷源はaと違ったものによる．
　（Leovyによる．）

ずれにせよ冬の極の高温を大循環の結果として説明する

事はまだ充分でたいようだ．逆に夏には極が加熱の極で

あるにもかかわらず低温となっているが，量的には小さ

く（赤道を基準にとると夏極一100～一150，冬極＋300
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～＋400）力学的原因のみで説明されるかも知れない．

　5．潮汐振動

　習慣に従って潮汐と呼ぶが，～こでは太陽の加熱によ

る圧力の日変化，半日変化に伴う大気の運動をとりあげ

る．第4図は流星痕のレーダー観測より得られた

Jodrell　Bank（530N）とAdelaide（35。s）での風の日

変化の図である．高度は80km～100km，中間圏の上端で

ある．まず多の振幅の大ぎさに注目して欲しい．いずれ

も20m／s以上で，これは対流圏の日変化10cm／sに比

べ100倍強になっている．これが密度の減少にほぽ見合

うものであることは最初に記した通りである．更に高

い所につ1・ては，静穏な日の地磁気の日変化（L・わゆ

るSg）をつくり出す電流系から推定した風の分布が求

められており（Kato，1956）やはり数10m／sの風にた

る．これらの層と気球で観測出来る高さとの間は長く空

白であつたが，近年・ケット観測によって少しづっデー

タが得られるようになった．しかし，地上から電離層ま

での潮汐振動の全ぽうはまだ明らかでない．第1図に

色々な方法で観測された一日周期の潮汐振動の振幅の高

度分布を示す．データはMiers（1965）が編集したもの

の中から選んであり，観測地点はいずれも低緯度（300）

である．振幅が高度と共に指数的に増大している事がわ

かる．次節の内部重力波とも関連してこの理由を考えて

おこう．今我々が考えている波は重力とコリオリの力の

作用のみ受けているがこの2つの力はいずれも質量に比

例する．このような条件下の微小運動は，基本状態の密

度の絶対値によらない事が運動方程式其他を書いてみれ

ばわかる．即ち位相速度，群速度といつた波の性質は密

度の絶対値によらない．そこで垂直方向の波の伝播を考

えると，群速度が変らない事から同一エネルギーは密度

の大小に拘らず同一容積によつて担われる事になり，波

に伴う運動の大きさは密度の減少と共に増幅する．

　所で潮汐の理論の方はどうなっているのか．ちよつと

意外な様だが一日周期の潮汐の計算は2，3年前まで殆

んど手つかずの状態で放置されていたが，Kat・（1966），

Lindzen（1967）らの研究にょって大きく前進した．こ

れらの理論の最も興味ある結論は，半日周期の振動が地

球的規模の内部重力波として垂直に伝播可能なのに対

し，1日周期の運動には，（i）内部重力波として上下

に伝播するが300より赤道よりにのみ大きな振幅をもつ

モードと，（ii）中高緯度にひろがりをもつが上下方向

には伝わらないモードの二つの型がある，という事であ

る．後者は圧力と風の関係が地衡風に近く強制Rossby

15
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第4図　80km～100kmの高さでの風の日変化
　を示すホドグラフ．左右でスケールが違うの

　で注意．（Haurwitzの総合報告より，元の資

　料はGreenhowとNeufeldに拠る）

波と見倣せる．第4図をみるとAdelaideでは一日周期

が卓越するのにJodrell　Bankでは一日周期成分が余り

みられないことに気付くが，上の観点からこれをうまく

説明出来る．第5図にLindzen（1967）が水蒸気及び

オゾソの吸収による加熱の日変化〔SmallとButler

（1963），Leovy（1964）〕を与えて理論的に求めた南北

成分の高度分布を示す．低緯度では伝播成分が効いてほ

ぽenergy密度一定で伝わり90kmで30m／sに達す

る．これに対し600では，伝播成分が殆んどないため励

起層（50km辺）より上ではenergy的に減衰し低緯度

より1桁近く小さい．一方Kato（1966）によればSg

より導びかれた一日周期の風の分布（午前8時に低気圧
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第5図　理論的に求められた日の周期振動の高
　さ分布，（南北風の大きさ）（Lindzenによ
　る．）

性回転，午后8時に高気圧性回転の中心）に対応する気圧

の緯度分布は基底モードの固有函数（伝播不能）と殆ん

ど同一であるという．これは電離層の一日周期の変動

16

は，そのごく近くにSourceをもつ圧力変動に起因する

事を意味し，そうなると下層大気との結びつきはうすく

なる．しかし第5図をみると低緯度では50km層に源を

もつ波動が伝わり電離層で100m／sをこえる風をもたら

すことになっており，果たして電離層に入る前に減衰し

てしまうのか，或いは非線型効果で砕け波になるのか，

そうならばどういう現象がひきおこされるか，色々と面

白そうな問題がある．

　4．重力波とプラネタリー波

　流星痕のレーダー観測の結果を前記の分類にしたがっ

て整理した時，不規則変動成分として残つた部分には垂

直スケール数km～10kmの変動が10m／sのオーダー

でふくまれている．この種の不規則運動が存在する事は

電波の散乱や電離層の動き等から推測されており，“乱

流”と考えられていたが，Hines（1960）はこの変動成

分を内部重力波として解釈すると都合がよい事を示し

た．Hinesの指摘した特徴のうちいくつかを挙げると；

（i）垂直方向に10km程度の波長をもつ．（ii）周期

200分位．（iii）水平方向のスケールは垂直の20倍位．

（iv）運動は水平成分が卓越し鉛直成分は10％を越えな

い．（v）固定した点でみると位相が上から下に伝わる．

　・等である．内部重力波の性質を等温大気中の微小運

動の解を求めて調べてみると上記諸点は実にうまく辻つ

まがあう．その後発光弾の観測等によって電離層高度

（100～130km）の風の変動にも同じ性質の波動（と思

われるもの）が50m／s位の大きさで含まれている事が

確かめられている．ではこの波動はどこで発生したもの

であろうか．上下について言えば下層に起源をもつと考

えるのが次の点で都合がよい．　（i）内部重力波の性質

として位相が上から下に進むものは波群としては下から

上に伝わってきたものである．（ii）大気の上下方向の

密度変化を考えるとenergyが下から来た波動は振幅が

大きくなる．　（iii）下層大気中には対流圏の様に大気の

乱れた部分があり波動発生源としてもっともらしい．で

もし下から伝わつて来たものとすると当然途中の層でも

検出されなければいけない．先に記したenergy密度一

定の考えから推算すると90kmで30m／sのものは60km

で3m／s，45kmで1m／sの程度になる．実際・ケット

観測による風のデータをあたってみるとそれとおぽし

いirregularityが見出される．第6図に気象庁の・ケ

ットゾソデの観測による風速成分の高度分布と40km近

くの風のホドグラフを示してあるが，大きな　trendの

上に波長5km振幅5m／s位の波形の分布が重畳してい

、天気”15．4，
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第6図気象庁の・ケットゾソデ観測の結果に
　みられる高層風の小変動．

るのがみられよう＊．　この様なわけで上層大気中に内部

重力波がかなりの大きさのenergyを持つて存在してい

る事は間違いない．そこで波の発生する機構，どうしてあ

るせまい波長域の波動のみが電離層にまで到達するのか

などを理論的に解き明かす事が問題になる．伝達の理論

は比較的攻め易いので先ずこの方面から研究が進展して

来た．Hines（1960）は水平・鉛直波長と振動数の組合

わせがある範囲内にないと内部重力波として上下に伝播

出来ないという性質と粘性による減衰とから，電離層に

生き残り得る波動の範囲を定め，実測の波がその中に入

つている事を示した．しかし許される範囲が広く，実際

にみられる波長域のせまさを説明していない．所で実際

の大気中では第2図にみられる様に強い風が吹いている

が，このような流れの場の中で内部重力波が伝播する時

には，屈折・反射等の効果をうけるだろう事は音の伝

播，更にRossby波の伝播等との類推から想像出来る．

HinesとReddy（1967）及びBookerとBretherton

（1967）等はシァーのある流れの中での内部重力波の伝

達を取扱つたが彼らの得た重要な結論は“内部重力波は

その水平位相速度が基本流の速度と同じになる所で吸収

され，それより向うへは殆んど到達しない”という事で

ある．内部波の水平位相速度は高々　100m／sの程度で

あり殊に鉛直に伝わり易い短波長の波程遅いから80m／s

＊ホドグラフが円に近い時計廻りになつている事は

　周期が1日に近い事を示唆し，多少問題だ．

1968年4月
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に達する中間圏Jetの存在は電離層に到達する波の

spectrumに影響すると思われる．

　さて重力波の発生源であるが，そもそもの事のおこり

である電離層の乱れは対流圏の気象現象と結びつけて説

明された事もある．これを重力波を仲介にして結ぶと重

力波を盛んに放射する領域が対流圏の擾乱と関係して存

在するという事になるが，此方面の研究については私は

よく知らない．一方中間圏の大ぎな特色は対流圏と同じ

ように気温が上程低いという事だがこの事実から中問圏

では乱流や対流が盛んにおこっていると想像されてき

た．だが現在の観測によれば温度減率は40C／kmの程

度であるし（Richards・n数も大、乱流のせいと思われて

いた現象の中には重力波で説明のつくものもあり，対流

や乱流は余り強いとは思えない．しかし次の点で内部重

力波の発生源としてオゾン層の加熱による対流を考えて

みる事は面白そうである．

　尚，Mes・pause附近に出現する夜光雲は，顕著な波

状を示す事が知られているが，この波が，ここでいう内

部重力波と同一のものか，それとも上下に伝播しない界

面波であるか，もしそうなら何によって励起されるのか

等も興味ある間題である．

　所で重力波と共にdisturbanceとして考えられるもの

に高低気！王擾乱更にスケールの大きいplanetary　wave

がある．まず最初に中間圏に低気圧はあるか？　との疑

問に答えなければいけない．観測点の時間的空間的密度

から言って日々変動する流れや圧力の場をsynoptlcに

みるという事が困難であるから断定は出来ないが，少く

とも対流圏の様に顕著な乱れ即ち平均流と同程度以上の

時間的空間的変動はなさそうだ．理論的予測としてはど

うだろうか．2に記した様に，中間圏の平均流が単一セ

ルのHadley循環として量的にも大体説明がつくという

事は乱れによる物理量の輸送が無視でき，その振幅も大

きくない事を示唆している．しかし，これは高低気圧の

存在自体を否定するものでなく，その為には中間圏帯状

流の安定性を議論しなければいけない．まず中間圏Jet

にのみ着目すれば，ChameyとStem（1962）とよつて

提出されたいわゆる内部Jet・一温度傾度が流体内部に

のみ存在するような流れ一の安定度基準を当てはめる

のがよさそうである．そこで第2図の平均流に対応する

β一∂2％／∂ツ2一∫2／1V2（∂2％／∂z2＋∂1πP／∂z●∂π／∂z）の分布

を大雑把に求めてみると第7図の様になつて》る・Cha－

mey－Stemの条件はこの量が領域内で符号を変える事と

等価である．この図が統計的に平滑化された結果である

17
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　　第7図　第2図に示された冬の風から計算した

　　　断熱ポテソシァル渦度の緯度微分，図に書か

　　　れた式の中でf．Nは慣性及びブラソト振動

　　　数，y及zの添字は高さ及緯度方向の微分を
　　　示す．

事を考慮して負符号の現われる可能性を求めるとすれば

それはPolar　night　jetの南縁30km近所だろう．これは

前記の論文やMurakamiの論文（1965）でもそうなつ

ているのだが，下部成層圏特有のpolar　night　jetに伴

つたものであるから，もしも上部成層圏中間圏循環を模

型的にとり出しその安定度を議論するなら安定という事

が言えよう．何故対流圏の様に不安定でないのか？Eady

の条件でなくChamey－Stemの条件をあてはめたから

である．物理的な説明は難かしいが，高低気圧の発達に

必要な東西方向の寒暖の差を強制的に生み出す様な水平

な境界面が存在しないからと言ってよいだろう．

　ちょっと飛躍するが中間圏において古典的なBjerkn－

es－Solberg型の不安定が実現していないだろうか？　前

記の内部重力波が，時間・空間スケールその他の点で斜

めの軌道をもつシアー不安定波と類似している事よりこ

の様な想像をするのは楽しい．

　中間圏自体でひとりでに低気圧が発生しないという事

になると，対流圏でできた低気圧（傾圧不安定波）が如

何に上層に影響を及ぼすかが重要な問題となる．実際潮

汐振動や内部重力波の様にもし対流圏の高低気圧擾乱が

波動として伝播するならば元々大きなenergyをもっこ

れらの擾乱は上層では桁違いに大きな運動をひきおこす

と想像される．この問題はChameyとDrazin（1961）

18

によつて論じられその結果によると対流圏で自励的に発

達する傾圧波は上層大気に侵入し得ず，対流圏の温度場

から作り出された莫大な運動energyはそこからもれ出

す事はない．（半無限媒質へのenergy輻射を伴う波動

は自励的であり得ない．）一方対流圏には自発的に発達

する高低気圧渦の他に海陸分布によって強制的にひきお

こされたスケールの大きな渦一定常な超長波一が存在す

るがその様な擾乱の上層への伝達を調べてみると地球を

とりまいて波の数が1とか2とかのものは中間圏高度に

まで達し得る事が示される．冬季の代表的風系の下で，

地上に1mm／sの強制上昇流があつた時生すべき定常擾

乱の大きさをChameyおよびDrazinが導いた方程式

に従つて計算した結果を第8図に示す．波数1の波は中

間圏で数10m／sになっている．第9図は・ケットネツ

トワークによる北米大陸上空Stratopause附近の天気図

であるが波数1，2の擾乱が存在すると見倣してよさそ

うである．所でChameyとDrazinの議論によると定

㎞
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第8図　代表的な冬の風系を与えて計算した定
　常・スビー波の高度分布．地面で1mm／sの

　強制上昇を仮定した場合の南北風成分の大き

　さを示す．Kは波数

52．0

　530

　540

O．4MB

JAN．29，1964

第9図　冬のstratopause附近の天気図．線は
　0．4mb面の等高線でkm単位．（Webbより）

、天気”15．4．
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常Rossby波に対する上層大気のtransmissivityは弱い

西風の時最も大ぎく，従つて春秋に対流圏からの擾乱の

侵入がおこり易いと結論されている．今見た様に冬に於

てさえも波数1，2の擾乱が中間圏高度で相当な強さを

もつているから，春秋にはどんな事になるかと期待され

るが，平均帯状流の緯度方向の変化度を考慮に入れると

必ずしもそうならない事が推論される．（松野・重久：

学会発表予定）結局対流圏の大きな乱れは，さ程高層大

気に影響しないという事になる．

ω

N
（10分）

f
（宇臼） 　　　　　　　　　　9づノ

k

161

104 lO5 lO2　　km

第10図　波数々と振動数ωの組合せに対応す
　るいろいろの現象とその鉛直伝播性．影をつ

　けた部分は伝播可能．ωニU々は基本流Uに

　のって地面に固定したものをみた時の振動数

　であり，又風速の影響の目安でもある．図は

　模式的にかかれており正確でない．

　最後に重力波，潮汐振動の2つのモード，低気圧プラネ

タリー波の上層大気への伝播の特性を波数と振動数の図

の上にまとめておこう．静止大気中でのこれらの波の振

動数ωを鉛直方向の波数をパラメターとし水平方向の波

数んの函数として画くと第10図の如くなる．∫，万はコ

リオリのパラメター及ブラント振動数で図は模式的にか

いてあり正確でない．影をっけてある部分は鉛直伝播可

能なんとωの組合せで，観測される重力波及ドブラー効果

を考えた時（ωニUた；Uは基本流速）の定常プラネタリー

波はここに入る．白く残つている所は鉛直伝播を禁止さ

れた組合せで（従って発達する可能性をもっている）高

低気圧は此処に位置する．ここと伝播可能なRossby波

とを分ける線は非発散のRossbyの速度公式で与えら

れ，Rossby波型の自由振動即ちHaurwitz（1937）に

よって議論されEliasen（1965）等によって天気図上よ

1968年4月

り検出されている波はこのすぐ近くにある．∫を局所的

に一定としているので潮汐振動は少し無理な解釈にな

る．即ち重力波モード（TG）は，2ざ2siπ9＜ωの如ぎ

緯度に主要部をもつので∫より上に，Rossby型モード

（TR）は中高緯度に拡つているので∫より下に位置す

ると考えられる．

　5．波動による物理量の輸送

　前節まで上層大気中での平均循環と擾乱とを別々に考

えてきた．自然のなりゆきとしてこれらの現象間の相互

作用はどうかという事が問題となる．平均流が擾乱に及

ぽす影響については重力波の伝達及定常・スビー波の伝

達に関して議論して来た．逆にこれらの擾乱は平均風系

及平均温度場の形成維持に如何なる意味を持ち得るだろ

うか．既に平均循環の力学を考えた時大筋は輻射熱の非

平衡に起因する直接循環として説明できる事より，みだ

れの貢献を小さいと考えた．しかし冬の極の高温の様に

充分説明し切れない現象もあり，擾乱が平均場の維持に

一役買つている可能性はある．実際冬の極の空気を輻射

冷却に対して高温に保っているものは，下層大気から伝

達して来る内部重力波のenergyであると考える人は多

い．そこで重力波等擾乱の平均場に対する影響に関連し

た問題点をいくつか挙げてみる．

　（i）波動が大きな役割を果たす．上下に伝播可能な

波動は上層に行つてもenergy密度を変えないので，相

対的に重みを増し中間圏高度以上では平均流と同程度の

energyをもつ．対流圏で，平均流と同じ位のenergyを

もつた高低気圧や積雲対流が平均場の形成に決定的役割

を果たしているが，中間圏やそれ以上で内部重力波や潮

汐振動がその様な役割を演じている可能性はある．

　（ii）　波動は物理量の輻射輸送を行う．対流や高低気

圧が熱や運動量を輸送する如く，波動もその構造に応じ

てenergyや水平運動量を輸送する．形式的には同じ

Reynolds　Stressで書かれるが，流体自身の移動が小さ

くても波の位相の伝わりによってenergyや運動量が速

く遠方に運ばれるので“輻射輸送”という見方がふさわ

しい．

　（iii）波の伝達と吸収．波動は場の性質に応じて反射

されたり回折されたりするが，それに応じて物理量も色

々変化に富んだ運ばれ方をする．紫外線のenergyが途

中の空気層を通り抜けてオゾソ層を加熱する様に，波動

によつて輸送されるenergyやm・mentUmも途中の大

気には何ら影響を与えず，波動を吸収する能力をもった

層に直接作用する．一種の遠隔作用である．粘性による

19
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運動の伝達，コリオリカによる渦運動の伝達がいずれも

途中の流体部分を順々に動かし乍ら伝わるのと対照的で

ある．大気の流体力学的波動に対する反射能吸収能を決

めるものは平均流との相互作用と粘性熱拡散である．前

者は理想流体でもおこり得る可逆過程であるのに対し後

者は非可逆な“熱化”である．今まで間題にしてきたス

ケールの波動の熱化は電離層より高い所で問題となり中

間圏位では基本流との相互作用が重要と思われる．

　（iv）Eliassen－Palm，Chamey－Drazinの理論．短波

長内部動波による運動量の垂直輸送は，基本流の速

さが変化していても高さによらず一定である．即ち粘性

のない大気層は運動量輻射に対して透明である．又長波

長の定常・スピー波は上層大気中に深く侵入するが，こ　．

の様な波に伴う熱及運動量の南北輸送は平均流及平均温

度場の変化をもたらさない．これはeddy　fluxと，それ

によつて誘起された平均子午面循環の効果とが打消し合

うからである．

　（v）　臨界層に於ける輸送量の不連続と吸収．前項の

議論は基本流の速度と波の位相速度が一致する所では成

り立たない．そのような場所（臨界層）より遠方へは運

動量，energy輸送は及ばず，臨界層での一般流との相互

作用によってそこに吸収される．定常・スビー波で言え

ば平均東西流が西風から東風に変る部分で擾乱のenergy

の吸収がおこり，かつそれによって平均流が変化し得る．

　（vi）高層に於ける増幅と砕け波．波動がenergy密

度を保つて上層に伝わると運動の振幅は大きくなり，っ

いには流体部分の速度が波動の位相速度と同じになり，

砕け波をおこす可能性がある．この場合も波に伴う

energyや運動量はそれより上層に伝わらず，砕波層に

集積すると思われる．

　以上思いつくままに問題点を列挙したが，もし上記の

如き事柄が起つていれば，下層大気の大循環の理論や数

値実験で積雲対流や高低気圧を考えるように，上層大気

の大循環論では内部重力波や潮汐振動の効果をとり入れ

なけれぱいけないだろう．

　おわりに　　　　　　　　　．

　原稿を書き終えてみて，学会のシソポジウムの為のも

のというより学生のレポートの観があるのに気付きま

す．私がこの方面の研究をしている専門家でない事が最

も大きな原因ですが，テーマ自体少々広汎にすぎる様に

も思いまずその大本の原因はこの分野の研究者が日本

気象学会の中に殆んど居ないせいです．かつて気象学会

の長期計画の一試案を提出すべく大学の気象研究者が集

つて議論した事があります．その時将来我々が攻略すべ

ぎ領分として低緯度と高層が挙げられました．以来何年

か経ち低緯度についてはいくつかの拠点を確保している

様です．高層大気力学の研究にもっと多くの研究者が進

出される事が望まれます．
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