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積雲対流に関する理論的研究＊

浅 井 冨 雄＊＊

　1．　はしがき

　近年における気象力学の大きな進歩は，大気運動に含

まれる諸々のスケールの運動を分離し，その各々の物理

的性質を把握したことにあるといわれている．ところで

大気は常に一つのまとまった系として運動しており，異

なるスケールの運動がしばしば相互に不可分のものとな

る．気象学の進歩の促進に大いに貢献したスケールの概

念は他方異質のスケールの運動の間の相互作用という厄

介な問題を提起している．

　異なるスケールの運動の間の相互作用については各分

野で既にかなり論じられている．例えば平均帯状流と高

低気圧波動との相互作用の研究がその一つで，相互のエ

ネルギー変換をは’じめその機構については理論的にも解

析的にも内容が豊富になっている．しかしこれら両者は

ともに準静力学的，準地衡風的平衡で特徴づけられると

いう点でスケールは異なっても異質というにはあまりに

も類似性がありすぎる．事実今日の数値予報や大循環の

数値実験等では，これらは全く一視同仁に扱われてい

る．その点積雲対流と大規模運動は真にスケールの異な

る異質の運動の相互作用というにふさわしい新しい問題

である．

　熱対流はいうまでもなく静力学的に不安定な場におい

てその不安定を解消すべく発現する運動である．大気中

ではその際しばしば水蒸気が凝結して潜熱を放出するた

め通常自由大気中で見出される条件付不安定な成層のも

とでも対流が起る．いずれにしても不安定な気層のもつ

位置エネルギーを運動エネルギーに変え，その際熱の上

方への輸送が伴われる．ここでは鉛直運動が目立ち，こ

の対流過程の時間スケールは大雑把にいつて10分のオー

ダー，空間スケールも1km前後のオーダーのものであ

る．一方高低気圧系等のいわゆる大規模擾乱は水平方向

に温度傾度のある場のもつ位置エネルギーによつて養な

われ，運動は準水平でそれによつて熱の水平輸送がおこ

なわれる．この過程の時間スケールは1日のオーダーで

あり，空間スケールは1000kmのオーダーである．両

者の性質にはかくも大きな差異があり，一体どのように

して両者は結びつくのであろうか．
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　2．　大規模運動と積雲対流

　大気の大規模な運動を記述するのに積雲対流等の小規

模な現象の影響を微細な観測網や計算のための格子網を

用いないで如何にして導入するかということは極めて現

実的なそして実用上不可欠といってよい問題である．小

規模な現象の集団の平均値，統計的性質を大規模な場

一小規模な現象にとっては平均場，一般場　　の量で

表現しようという試みは古くは気体運動論から乱流論等

々にその例を見出すことができる．この意味では上記問

題は決して質的に新しい型の問題ではない．しかし一方

この問題特有のむづかしさを含んでいることも確かであ

る．例えば，（1）積雲対流を分子等の運動のようにラン

ダムとは考え難い．（2）大規模運動と積雲対流群とは相

互に敏感に応答し，従って平均量と変動量との非線型相

互作用が不可避的に重要になりそうである．等が考えら

れる．

　大気の大規模な運動を記述するのに通常次の方程式が

用いられる．
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ここで

積雲対流に関する理論的研究

　　　　π一△∫立，∫∬鋤姻！一オー万（32）

　肌躍はそれぞれ速度の水平成分，鉛直成分である．

θは温位，gは比湿，ρは空気の密度，Pは気圧，9

は地球自転の角速度，Fは摩擦力，Cpは空気の定圧比

熱，Qは非断熱加熱率，Mは水蒸気生成率である．浬

は孟の或る空間，時間平均値孟　（通常100km，1時

間オーダーでの平均）からの偏差，SmはSの孟，「V，罪

等平均量のみの関数部分で，残りをS・で表わす．　（2．

1）右辺は平均操作によってマスクされた小規模な擾乱に

起因する項である．例えば今オとしてρθをとれば

（2．1）は熱力学方程式で右辺は見掛け上の熱源となる．

そこで我々はこの偏差量に起因する項を記述する法則を

知らねば上記運動を完全に理解することはできない．

　ここではこの乱渦の構成要素の一つとして積雲対流を

考える．積雲対流という物理的には同じ性質をもっても

空間，時間的大きさはかなり異なり得るし又或る時刻に

ついてみればその発達段階の異なるものが共存し得る．

そこでさらに問題を簡単化して単一モードの対流セルで

或る領域，或る時間内の対流を代表させることにする．

これは結局単一成分の擾乱のみを考えることであって，

乱流論でいうclosure　assumptionの一つとも，あるい

は基本場と単一波長の擾乱との相互作用を考えることと

も見なされる．かくして問題は平均場とそれに重畳され

た単一のモード（通常の擾乱であれば波長であるが，積

雲対流では上昇流と下降流のスケールが異なるので波長

というよりはスケールと，もう一つそれらの面積比とい

うパラメーが必要になる）の擾乱との相互作用という形

式的には比較的簡単な型の問題となる．このような考え

方にもとづいて考案された積雲対流モデルを次節以下で

述べる．

　ところで積雲対流群のなす効果を平均場即ち大規模運

動を記述する変量で表現しようとする試みは既に若干な

されつつある．Manabe，Smagorinsky，等（1965）の大

気大循環モデルにおいては，積雲対流の効果を次のよう

に導入している．すなわち，空気が水蒸気で飽和し，気

温減率が湿潤断熱減率より大きい時，積雲対流が起り，

その不安定層で相当温位を一様にし相対湿度を100％と

する．その間全エネルギー（φ＋C”T＋功）は保存され

2

る．という条件で気温，水蒸気の鉛直分布を調節する．

大規模運動と対流との時間スケールの大きな違いを逆に

利用したわけである．ここで調節を導入する臨界値とし

て100％の相対湿度を用いることや相当温位一定に調節

する点に問題があるように思う．熱帯性低気圧にとって

積雲対流は不可欠な構成要素であつて，積雲対流群との

相互作用こそ台風論の主題である．台風の発生，発達に

関する理論やまた数値実験で台風を再現しようという試

みで様々の迂余曲折を経た後，台風と積雲対流群との相

互作用を次のようにして考える方向に進んでいる．すな

わち　Ooyama（1963）は過去の失敗に照らして直接個

々の対流の上昇流に伴う凝結を考えず，台風域内で解放

される潜熱は主に摩擦層で収束した水蒸気量に由来する

ものと考え，台風スケールの運動にもとづく摩擦層での

水平収束量，従ってその上面での上昇速度に潜熱の解放

量を比例させた．以後幾人かの人々による研究はあるが

基本的な考え方は同じである．Chamey　とEliassen

（1964）は摩擦層における収束量という制約をはずし，

Kuo（1965）はパラメーターとして不確定な比例係数の

物理的内容に多少立ち入った議論を進めた．Syonoと

Yamasaki（1966）は凝結により解放される潜熱の鉛直

分配率が台風の発達に大きな影響をもつとして工夫をこ

らしている．一方短期予報に用いられている数値予報モ

デルでも，上昇域での静力学的安定度を調節することに

よつて潜熱放出の効果をとり入れようとしている．

　以上それぞれの対象に応じて，直接積雲対流現象をと

り扱うことなく，対流のもつ本質的な役割だけを抽出し

た巧妙な手法が考案された．しかしながらそこには常に

不確定なパラメーターや仮定が混在している．その不明

確なものの物理的内容を一つずつ明らかにしていくには

やはり積雲対流やその集団と大規模運動の相互作用のメ

カニズムに立ち入った研究も同時に進められねばならな

い．

　3．積雲対流モデル

　多数の対流雲の分布しているある領域を上昇運動域と

下降流域からなる円柱状の多数のセルで満たされている

としてモデル化したのが第1図である．上昇気柱（雲

域）の半径をαとし，それらは26の間隔で分布しそ

の間は下降流域（無雲域）である．局erknes（1938）が最

初に指摘したように，条件付不安定な成層中で湿潤断熱

上昇気塊を囲むまわりの補償的下降流の乾燥断熱運動に

よる加熱作用は上昇気流域の拡大を抑制しようとする．

、天気”15．6．
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従って上昇流域は或る値以上には拡がり得ないことにな

る．一方，エントレーメントや渦混合によって雲の側壁

を通して運動量，顕熱，潜熱等の交換が雲内外の間で

おこなわれる．この種の効果についてはbubble，plume，

jet，等形はそれぞれ異なるが多くの人々によって研究さ

れた（例えば1，Scorer　and　Ludlam，1953；Levine，1959；

Mason　and　Emig，1961；Priestley　and　Ball，1955；

Morton，Taylor　and　Tumer，1956；Squires　and　Tumer，

1962；Haltiner，1959；Asai，1960等）．いずれにしても

側壁を通しての混合の効果は飽和湿潤気塊のもつ浮力を

減じ従って上昇運動の発達を抑制することにある．その

ため上昇気塊の水平規模の小さいものは背の高い積雲に

は発達し得ない．従ってこの水平混合モデルは積雲の水

平規模の下限を与え得るが上限については何も言及し得

ない．

　水平混合の他に上昇気流に伴うまわりの補償的下降気

流を考慮に入れたモデルが著者等（1967）によって考案

された．ここでそのモデルの物理的性質を見やすくする

ため次のような簡単化をおこなう．或る高度で，上昇気

柱とまわりの下降域のそれぞれの平均の鉛直速度をPV。，

協わ温位をθα，θbとすると，

讐一参命一θ）一髪（恥陶

∂θα　　　　　2レ
万＝sα耽一ア（θα一θわ）

∂θわ　　　　　　　2レσ2
一＝一8わ端一　　　　　（θわ一θα）
∂孟　　　　α2（1一σ2）

σ2確α＋（1一σ2）砂ゐ；＝0

σ2θα＋（1一σ2）θわ＝θ

（3．1）

（3．2）

（3．3）

（3．4）

（3．5）

　（3．1）は上昇気柱内の鉛直運動に関する運動方程式で

浮力と摩擦力とによって支配され，まわりの下降域の鉛

直速度は連続の式から得られる．σ≡…α／b，従つてσ2は

上昇域の全域に対して占める面積比である．気圧は常に
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静力学的平衡にあるとする通常の積雲モデルで用いられ

る仮定を使い，非線型項は無視した．㊧はある標準の温

位（一定），gは重力の加速度である．（3．2），　（3．3）

は熱力学の式で，今上昇気柱は湿潤で水蒸気の凝結はそ

こでのみおこるとするとS・，Sわはそれぞれ次式で表わ

せる．

　　　　s、一一∂θ8一』L（T一几）

　　　　　　　∂之　　丁

　　　　　　∂θ　　θ
　　　　Sbニーニー（几一r）
　　　　　　∂之　　T

　T，θ，θ，は水平平均の気温，温位，相当温位であ

り，Tl　Td，r、は気温減率，乾燥断熱減率，湿潤断熱

減率である．（3．1）～（3．3）の右辺第2項はそれぞれ雲

内外の水平混合の効果を示し，レは渦交換係数である．

（3．4）と（3．5）を用いると，（3．1）～（3．3）は次のよ

うにまとめられる．

　　　　∂確α一丑（1一σ2）（θ、一θわ）一2レ確、

　　　　　∂f　＠　　　　　　α2（1一σ2）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（3．6）

　　　　∂　　　　　　　　　　σ2　　　　π（θα一θわ）一Sわ（δ一、一σ2）耽

　　　　　　　　　　＿一2レ（θα一θわ）　（37）
　　　　　　　　　　α2（1一σ2）

但しδ≡S・／Sbである．渦交換係数レは上昇気柱の側

壁でその内外の上昇，下降気流の速度差に比例するとし

て（Kuo，1962），

　　　レ剖誓1一割賑固一、（、些〆）國

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（3．8）

　1は一種の混合距離に対応するものと考え

　　　　Z＝αα　　　　　　　　　　（3．9）

で表わし，αは後で述べる比例常数である．（3．8）と

（3．9）を用いると（3．6）と（3．7）はそれぞれ次のよう

に表わされる．

　　　　∂躍α
　　　　　　＝ん、（θα一θb）一ん2確α2　　　（3．10）
　　　　　∂」

　　　　∂　　　　一（θα一θ6）＝ん3耽一た2確α（θα一θわ）（3．11）
　　　　∂！

ここで

1』㌘1／

庵＝繕）∫
（3．12）
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水平混合のない場合，即ちh2＝0のとぎ，運動が発達

するためには碗が正でなければならない．従って絶対

不安定の場合には無条件に発達するが，条件付不安定の

場合には

　　　　　　σ2
　　　　δ＞1一σ2≧0　　　　（3・13）

でなければならない．従って

　　　　σ2＜T－n　　　　　（3．14）
　　　　　　几一几

すなわち積雲上昇気流域の占める面積の割合は或る値

以下でなければ積雲対流の発達し得ないことを示し，

Bjerknesの指摘した周知の条件を表わしている．さて

（3．10），（3．11）式に戻つて，々3も正ならばこの方程

式系は次の定常解をもつことがわかる．

　　　　狐緊眉　 ・a・5・

（他の一組の解レVα＝0，θα一θわ＝0は考えない．）今単

位時間に単位水平面を通して上向きに輸送される熱量を

Hとすると
　　　　石r＝Cpρ。レゲθ

　　　　　ニCpρ。〔ρ2確αθα＋（1一σ2）確bθ6〕

　　　　　＝Cpρ。σ2躍α（θα一θわ）

であるから

　　　　H＝Cpρ・σ2ん、1，2ん2－2κ33’2

　　　　　＝CF（σ，δ）

ここで

　　　　C一嘱舌ア∫28ず／・（姦、）2

F

1σ1
0．1

σ

0，2 0．4　　　　0，6　　0β　　1

1σ2

1♂

1（∫4

『）♪

　う禽
も

　ち
　O●‘bウ

　、◆Q

も

　　　　F（σ，δ）＝σ2（1一・σ2）3〔（1一σ2）δ一σ2〕3⑫

δが0．1，0．3，0．5，1．0のときそれぞれσ2に伴うF

の変化を第2図に示してある．δのこれらの値は中，低

緯度帯の平均大気の下半層の大部分の状態をカパーして

いる．図からわかるようにσ2の大きいところ，小さい

ところで共にFは減じ，Fを最大にするσ2の値が存

在する．σ2の大きいところでの　cut－offは上昇気流の

まわりの下降流の抑制効果を示し，一方σ2の減少それ

自体のためとまわりとの混合によつてσ2の減少に伴っ

てFは減ずる．δが0．1～1．0の範囲ではσ2＝0．05～

0．15のとぎFは最大になる．対流の機能は成層の不安

定を解消することでありそれは上方へ熱を輸送すること

によって達成される．最も能率よく不安定を解消するも

の従って又最も効率よく上向きに熱を輸送するモードの

対流が卓越するという撰択律を採用することによって積

雲上昇気流域の面積比を決定することができる．

4

第2図

　　　　　一2　　　　　　　　　　　　　　　　－l　　　　K）　　　　　　　　　　　　K）　　　　　　　　　　　　1

　　　　　　　　σ2

異なる静力学的安定度（δ・＝0．1．0．3，0．5，

1．0）に対して上向き熱輸送量（F）と上昇

気流域の占める面積比（σ2）との関係．

　上記はモデルのもつ物理像の基本的性質を描くために

簡単化して論じたが，もう少し一般的に取り扱うことも

でき，それに基づく数値実験がなされた．熱帯地方の平

均状態について得られた結果の一例を次に示す．この場

合系外からのエネルギー補給はないから定常状態は維持

できず，数10分で対流はその生涯を終える．その間に

おける円柱中心部の鉛直速度と平均場からの過剰温位の

高度分布のタイムセクションを第3図に示してある．破

線がこれに対応するもので鉛直速度や過剰温位は時間と

共に増大しその高さも約20分後には8km近くに達する

が，やがて下降流に転じて安定振動に移る．この期間に

生成された運動エネルギーの最大量とそれに寄与する全

上向き熱輸送量のσ2に伴う変化を第4図に示す．実線

はα2ニ0．1，破線はα2＝・1．0の場合である．それぞれ

のピークはσ2・＝0．04～0．09の間に見出される．以上の

結果から最も効率よく熱を上に運ぶ活発な積雲対流系で

はその上昇流の占める面積は数％からせいぜい10％のも

のという結論が得られる．これに関連する観測や解析結

果はすでに若干得られているが今後大いに検討されるべ

き間題であろう．

　ところで上記結果からもわかるように系外からのエネ

ルギー補給，特に水蒸気の補給がなければ，もともと成

層は条件付不安定であるから，第3図に示した如く数10

分で対流運動は止む．そこで今平均場に緩慢ながら上昇

、天気”15．6．
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第3図 第1図の内側円柱における鉛直速度（△躍α）

と水平平均からの温位過剰（△θα）の高度分

布のタイムセクショソ．破線は平均場の平

均鉛直運動がない場合（砂＝0）で，実線は

高度1kmで確窺砿＝10cmsec－1の場合
（第5図のC＝10－4sec『1，実線の場合）．
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流（レV）がある場合，従って下層における収束によっ

て，絶えず水蒸気の補給がなされるならば上記数値実験

は如何なる結果を示すだろうか（Kasahara　and　Asai，

1967）。下層の平均水平収束量が0，10一5，10｝4，10－3360－1

の場合の対流運動エネルギーの時間変化を第5図にそれ

ぞれ破線，点線実線，鎖線で示す．この収束量に対応す

る平均上昇速度はそれぞれ0，1，10，100cm　sec－1とな

る．ここではα＝1km，σ2＝0．04を採用した．下層収

束のない場合には前述の通り20～30分で対流活動は停止

する．収束があっても10－5sec隅1程度のものでは少く

とも1時間程度の時間スケールで見る限り前の結果と殆

んど差異はない．一方収束量が，10－4sec晒1以上になる

と活溌な対流活動の維持されることが示される．10－4

sec｝1の収束量の場合の△砂・と△θαの高度分布のタイム

セクションを第3図に比較のため実線で挿入してある．

　ここで付言しておきたいことは，対流活動の維持され

る場合の上記結果は，積雲上昇流に伴うまわりの補償的
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第4図

　　　　10署2　　　　　　　　10辱l　　　　　　　　　l

　　　　　　　　　σ・2

上向き熱輸送量ET　と最大運動エネルギ
ーE飢αコσのσ2に対する依存性．実線は

α2＝0．1，破線はα2ニ1．0の場合．

下降流のないいわゆる静止大気中での単一上昇気流モデ

ルに対する結果と見掛け上ほぼ一致するということであ

る．しかもそれは補償的下降流が平均場の平均上昇流に

よって殆んど打消されるあたりで成立する．これらの問

題は積雲対流群の制御がどのような規模の運動によりど

のようなかたちでなされるかについての研究の一つの手

掛りを与えるであろう．

　4．対流細胞の卓越モード

　前節で示したように積雲の側壁を通しての混合過程と

上昇気流に伴うまわりの補償的下降流を導入することに

よって，鉛直熱輸送の撰択律にもとづき上昇域と下降域

との面積比を決めることがでぎた．そしてこの値は今日

得られている観測結果とかなりよい対応を示すように思

われる．しかしながら積雲対流の水平スケールは未決定

のまま残された．すなわち上昇気流の水平スケールが大

きくなると共に上向き熱輸送量が単調に増大し，その点

では水平混合のみを考慮に入れたこれまでの多くの積雲

モデルと異ならない．では一体水平スケールを制御する

5
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平均場に下層で水平収束（C）のある場

合，対流の運動エネルギーの時問変化．

破線はC＝0．点線はC＝10－5sec－1．実

線はC＝10｝4sec－1，鎖線はC＝10『3

sec－1である．

4．0

3．5

30

2．5

第5図

物理的要因は何であろうか．

　すでに述べたように熱対流の運動エネルギーは上向ぎ

熱輸送により位置エネルギーから転換される．従ってそ

の際鉛直運動は直接このエネルギー変換に寄与するが水

平運動はむしろ鉛直運動を通して生成された運動エネル

ギーのピンはねをする立場にある．このことは鉛直運動

の卓越する上下に長いセルの方が水平運動の卓越する水

平に扁平なセルより熱の鉛直輸送には効率のよいことを

示唆する．不安定成層における摂動論（例えばLilly，

1960；Kuo，1961，1965b；Asai，1964a）から得られ

た結果が第6図に要約される．横軸に水平方向の波数

α，或は波長　（4κ、），縦軸に不安定波の成長率9をと

ってある．実線は渦交換係数レ＝103がsecd，破線は

レ＝0で，それぞれ三つの異なる値の静力学的安定度S

について描かれている．図からわかるように摩擦がなけ

れば水平スケールの小さいもの程成長率が大きくなり上

記示唆を裏づけている．従って摩擦の作用によって極め

て小さな水平スケールのものはおさえられ或る波長のと

ころで成長率が最大になる．又一方対流セルの鉛直スケ

ールに比し水平のそれが非常に大きくなると上昇気流域

への流入流出に伴う水平運動の上下層間のシヤーが増大

し運動量の鉛直交換を通して摩擦力が大きく効くように

なるであろう．

　以上の考察が前記積雲対流モデルに水平運動を導入さ
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静力学的に不安定な成層において擾乱の発
達率（g）とその波数（α），或は波長（4κ1）

との関係を種々の静力学的安定度（3）につ

いて示す．実線は渦交換係数レ＝103m2
sec－1の場合，破線はレ＝0の場合（Kuo．

1961より）．
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第7図　細胞状積雲対流モデルの単位細胞．
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せる動機となった．しかしながら同時にモデルの簡潔さ

はできる限り保持して物理的性質をうまく再現したい．

このような経緯で考案されたのが次に述べるモデルであ

る　（Asai，1967）．

　第7図は厚さ4の軸対称な対流の単位セルを示す．

半径αの内側円柱は上気流域，半径α，ゐそれぞれの

同心円柱間の環状部は下降流域である．一方その円柱の

下層は中心軸に向う流入，上層で外側に向う流出があ

る．さて切線方向（え）に沿って平均された子午面（7，

之）内の運動を考えよう．子午面に垂直な成分の渦度方

程式と連続の式はそれぞれ次のように表わされる．

　　票＋嘉（卯）＋農（η・）一鶴¢＋∂象一要

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．1）

　　　　∂　　　　∂ω
　　　　万（吻＋∂之＝o　　　　（42）

撹，ωはそれぞれ速度の7（外向きに正），之（上向きに

正）成分で，すべて切線方向に沿う平均値である．

　　∂ω　　∂π
η…一6r一双「は渦度の子午面に垂直な成分，θ＊は温

位の水平平均値からの偏差である．F㍑，Fωはレイノル

ズストレスによる摩擦項の7，Z成分でそれぞれ

　　　　　　　∂　　一　　　∂　一
　　　　碓一万（7ぬ1）一石一（伽ノ）　（43）

　　　　　　　　∂　　一　　∂　～　　　　砺＝一万（7醐）一∂之（ωノω／）　（44）

　ここで，覆ノ，ωノはそれぞれ％，ωからの偏差で

ーの記号は切線方向に沿う平均を表わす．さて対流セ

ルの子午面について（4．1）を面積分すると

　　　　　　　　ご　　　プヨわ　　　　　　　　　プコわ

蕃∫、躍一看∫囲4之＋∫固4ζ
　　　　　　　　0　　　　7’昌0　　　　　　　　　　　7●昌0

　b　　　2＝d
一∫囚み
　0　　　　2＝0

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．5）

　∂‘はセルの境界Zに沿う速度成分である．ここでセ

ルの外側境界面に垂直な速度成分（但し切線平均値）は

ないとする境界条件

　　　　1叢畿二1｝　　（46）

を用いた．今半径αの内側上昇気柱の平均鉛直速度を

＜ωα＞，外側下降域のそれを＜ωわ＞，下層の平均動径

速度を砺，上層のそれを廻とすれば，質量保存則（4．

2）に境界条件（4．6）を用いて，＜紛＞，　晩，観を

1968年6月
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＜晦＞とσ＝α乃，μ＝0／4の幾何学的パラメーターによ

って表現することができる．又セルの外側境界面を通し

ての運動量や熱の乱渦輸送はないとし，一一方上昇域と下

降域，下部流入層と上部流出層との間の乱渦輸送に（3．

8），（3．9）で用いたと同様の混合距離仮説を適用する．

更に　（4．5）の被積分関数はセルの外側境界に沿うもの

ではなく，上記4領域についてそれぞれ平均されるべぎ

ものと見倣す．以上の考察にもとづき（4．5）は＜ω・＞

についての次の運動方程式に還元される．

　　　　∂　　　　一＜ωα＞＝ん、＜△θ＞一ん2＜ωα＞2　（4．7）
　　　　∂オ

ここで

砺≡舌（・一σ）2｛・一μ㌍∫，）（号）2｝q

碗≡、（㌫｛・＋2μ象轡σ（毎）2（号）｝4

　　　　　　　　｛・一μ（饗μ）（多）2｝→　／

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．8）

＜△θ＞…≡＜θα＞一＜θb＞は上昇気柱の平均温位の下降

流域のそれからの差である．

　（4．8）においてα6／42＜1．旦σ《1すなわちセル

の上昇流域の占める面積の割合が非常に小さく，又対流

セルの水平スケールが厚さに比して非常に小さいならば

一換言すれば上昇気流のまわりの上降流や水平運動の

影響が無視でぎるならば一ん、，ん2はそれぞれ次のよう

になる．

　　　　暢　／

　　　　謬／　　（49）

即ち摩擦項は上昇気柱の半径に逆比例することを示し，

すでに多くの人々により導出されているエントレーメン

トを考慮に入れた積雲モデルと一致する．α2は彼等のい

うエントレーメントの定数に対応し中立成層中のplume

についてはほぼ0．1という実験結果を得ている．しかし

大気中の積雲についてはこの値はまだまだ不明確で

0．1≦α2≦1の範囲内におさまるとするのが妥当であろ

う．

　次に対流の原動力である浮力に関与する＜△θ＞を求

めなければならない．そのため次の熱力学方程式を用い

る．

　　　∂θ　　∂　　　　　∂　　　　　Lθ
　　石一＋π（醐＋冴（θω）＝研”＋Fθ（410）

7
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T，θはそれぞれ温度，温位の切線平均値，泌は水蒸気

の凝結率，五は凝結潜熱である．　また

　　　　　　　∂　一　　　∂　〃　　　　Fθ＝一7∂r（rθ！の一∂之（θノωノ）　（4・11）

（4．10）を上昇気流域，下降気流域についてそれぞれ平

均する．その際上昇域でのみ水蒸気の凝結が起り，他方

下降域での相変化はないとし，又（4．7）の導出におけ

ると同様の操作をほどこすと次式が得られる．

　　　　∂　　　　一＜△θ＞＝ん3＜ωα＞一ん4＜ωα＞＜△θ＞
　　　　∂云

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．12）

ここで

ん
3
－Sb（δ一1島2）

ん・一α（1鴛、）、｛・＋ぞ（号）｝

δ≡…8α／Sわ

8、≡＿∂θε

　　　∂Z
8b≡並
　　∂之

｝一

このようにして導出した方程式系（4．7）と（4．12）に

100
QI

o／d

10

圃
　　　　　ノー。、
　　　　　！　　　　！　　　　　　　、
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　！㌔◆　　　　　　　　　￥
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　　　！　　　　　　　　　　　　￥　　　　　　　　　　￥　　　！　ち　　　　　　　　　　　￥

　んセ　　　o・　　　　　　　￥　　　　　　　　　　　　　　　￥　　　　　　　　　　　￥　　　　　　　　　　　　　　　￥　！　　　　　　　　　　　　　　￥
，　　　　　　　　　　　　　　　￥

！

　　　　　　　　　　　　　￥

おいて々、，々2，々4は常に正であるから々3＞0のとき対

流運動を示す次の定常解をもつ．

　　　　二浩1二蟹／一

　　　　　　　　　ん4

従って前節で述べたように，絶対不安定（誓＜・）ならば

々3＞0となり常に定常な対流が発現し得るが，絶対安定

（誓＞・）なら職＜・で対流は発現し得ない・一方条

件付不安定の場合（誓＞・且讐＜・）に1まδ＞毒

のときにのみh3＞0となり定常対流の発現し得ることを

示している．

　さて（4．14）を用いて鉛直熱輸送量Hを求めると
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第8図　鉛直熱輸送量のσ2に伴う変化を実線で
　　　　（但しo／4ニ0．5），α／4に伴う変化を破線

　　　　で（但しσ2＝0．1）示す．

H＝Cpρ。σ2＜ωα＞＜△θ＞

一Cpρ・σ・（舟）1塘（告）3／2

－Cpρ・（番）1／2Sわ3／2（δ一1皇も2）3／2

8

　σ2（1一σ2）9’2α2

×一　　　　　　　一
　　　4α4

×｛・＋2岸器σ縣）2（号）ザ

×｛・＋（1謁）α｝一亀’2

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．15）

上式は2個の物理的パラメーター，すなわち静力学的安

定度と混合に関与する係数，δとα2，および対流セル

のモードに関するパラメーター，4，α，σ，μによって熱

輸送量の表現されることを示している．以下ではすでに

述べた大気中で実現する対流は最も効率よく熱を上方へ

輸送するものであるという撰択律を用いて対流セルのモ

ードを求めよう．（4．15）を一見してμニ1／2のときH

の最大になることがわかる．従つて以下ではμ＝1／2と

する．

　第8図には鉛直熱輸送量のσ2に伴なう変化を実線

（α／4ニ0．5）で，α／4に伴なう変化を破線（σ2ニ0．1）で

示す．図からわかるように，熱輸送量を最大にするσ2の

値が存在しその値はδが増大すると共に大きくなること

は前節のモデルと同じである．例えばα／4＝0．5のとき

δ＝0．1ではσ2＝0．03，δニ1ではσ2＝0．15で熱輸送量

は最大となる．更にこのモデルは熱輸送量を最大にする

、天気”15．6．
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第9図　対流細胞のモード（σ2，α／4）の関数として

　　　　の鉛直熱輸送量．実線はH／Cpρoの等値線
　　　　（10－1deg．cm．sec．甲1単位）．

α／4の値の存在することを示している．その値はδには

殆んど依存せず，α2＝α1のとぎα／4÷0．50でα2の増

大と共に若干大きくなる．（α2＝1でα／4÷α75）．上昇

気流の水平スケールが非常に小さくても（α《4）又，大

きくても（α＞4）熱の鉛直輸送には有効ではない．上

昇域の大きさが小さくなると雲内外の水平混合の効果が

強く効き，その発達の抑制されることは前節で述べた通

りである．他方水平スケールが大きくなると運動エネル

ギー生成に寄与せず専らそれを消費する水平運動が卓越

し運動量の上下の混合がさかんになり対流の発達が阻害

されるであろう．

　このように実現する積雲対流は上向き熱輸送量最大の

ものとの仮説にもとづぎ対流セルのモードを決めること

ができる．第9図はその1例で．δニ0．1，α2＝（Uのと

き鉛直熱輸送を最大にするモードは，σ2≒0．03，α／6≒

0．45となることを示している．

1968年6月

　5．今後の課題

　前節では対流を見掛け上閉ぢた系として扱い，その結

果対流の活動を規定する最も基本的な物理的パラメータ

ーは静力学的安定度であるというごく常識的な結論が得

られた．しかしながら上向き熱輸送に抗して不安定成層

を維持するためには下層で加熱又は上層で冷却されねば

ならない．更に上昇流域で水蒸気の凝結を維持するには

水蒸気が補給されねばならない．むしろこの作用をより

explicitに導入して始めて大規模運動と積雲対流の相互

作用の機構を解明する端緒をつかむことができるであろ

う．熱帯地方での積雲対流の観測結果にもとづいて，

Malkus等（1960，1963）は活溌な対流雲は決してランダ

ムに分布するのではなく大規模な擾乱と密接に結びつい

ていることや，積雲対流活動の激しい地域程その静力学

的安定度は他の地域に比してむしろよくなっているとい

う皮肉な結論を得ている．すなわち活溌な積雲対流群は

もはや局地的な静力学的安定度条件のみによって記述す

るのは無理であってより大規模な運動を考慮しなければ

ならないことを示唆している．更に一般流がプロフィル

を持つ場合，例えば鉛直シヤーのある場合には，今まで

論じた熱輸送の他に運動量の鉛直輸送が生ずる．この間

題についてもすでに若干手がけられている（Kuo，1963；

Chao　and　Cheng，1963；Asai，1964他）が議論の余地

を多く残している．

　以上では主により大規模な運動との相互作用を念頑に

おいて積雲対流を考察したが，そのためにも積雲対流そ

れ自体のふるまいをもっとよく知る必要が一層明らかに

なった．その際すでにふれた混合過程や降水の雲物理学

的過程等微細規模な現象との相互作用にも目を向けねば

ならなくなるであろう．

　6．　あとがき

　ふりかえってみて，「積雲対流に関する理論的研究」

というにはその内容は積雲対流そのものの核心からまだ

ほど遠いことに気付かざるを得ない．表題は今回私に授

けられた気象学会賞のそれをそのままつけたまでであつ

て，はしがきにも述べたような側面から積雲対流の研究

に一歩ふみ入れたばかりのいわば序曲である．これを

「未完成」に終らせないためには？　壁の厚さと高さに

威圧される．しかしながら，進歩のいかにも緩慢に見え

る気象学の歩みも少し長い時間スケールで眺めるとやは

り着実な足どりをたどることができる．地上天気図一本

やりのr見えない気象学」から1940年代の高層観測網の

9
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