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台風の発達の力学
（最近の理論と数値実験）＊

山　　岬 正　　紀＊＊

　1．序

　台風の発達に対する積雲対流の役割がはっきり認識さ

れたのは’1960年代に入ってからであった．Ooyama

（1964）とCharneyとEliassen（1964）が提案した台風モ

デルは，積雲対流の効果をうまく取り入れて，台風の水

平スケールや時間スケールを説明することに成功した画

期的なものであった．電子計算機の進歩とあいまって，

現在では，数値実験によって台風の発達過程から衰弱

過程を再現することに成功しており，発達のメカニズム

や・構造に見られる多くの特徴は，力学的にも理解され

てきている．本稿では，これまでの台風の「発達」の研

究を紹介し，現在の台風モデルとはどのようなものか，

数値実験でどの程度，台風が再現されているかを紹介し

ながら，台風の発達機構や構造あ力学的意味を考えると

ともに，今後の問題点をはっきりさせてみたいと思う．

　2．台風の発達を記述する方程式系

　発生初期に見られるような非対称台風を扱うことは，

理論的にも困難であるし，数値実験を行なう場合でも多

くの計算時間を要する．したがってこれまでの研究で

は，軸対称とみなせるようになった時期以後を取り扱

い，円柱座標に軸対称の仮定を取り入れた2次元モデル

で論じている．したがって，一般流のシアー等は考え

ず，厳密にいえば一般流のない静止した軸対称の台風を

考えている．

　台風を記述する方程式は，用いるモデルによって表現

が異なる．Ooyama（1964，1969）のモデルは密度の異

なる2層の非圧縮流体を取り扱っている．ここでは，最

も普通に用いられている気圧座標の方程式系で考えるこ

とにしよう（台風の水平スケールは数百km以上，垂直

スケールは10kmの程度であるから，静力学平衡を仮

定することは妥当である．）．基礎方程式は円柱座標を用

いて次のように書くことができる．
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（2．1）（2．2）は，それぞれ動径方向および接線方向の運

動方程式，（2．3）は熱力学方程式，（2．4）は静力学の式，

（2．5）は連続の式である．従属変教は防＝動径速度，

∂θ＝接線速度，ω二鉛直ヵ速度，θ＝温位，φ＝ジオポテ

ンシャルの五つで，独立変数は！二時間，7＝台風の中心

からの距離である．方程式としては，このほかに，たと

えば水蒸気量に対する方程式を考えることもできるが，

これまでのほとんどの研究は，水蒸気量の空間分布にま

では立ち入っていない．水蒸気は，いうまでもなく台風

の発達の重要な要素であるが，この点については後で述

べる．ノ’はコリオリのパラメーターで，軸対称の仮定に

よって定数として扱う．レは水平方向の渦粘性係数，κ

は渦熱拡散係数，∫～は気体定数，砺は定圧比熱，カ。は

1000mb，9は重力の加速度である・τプとτθは・それぞ

れ鉛直ストレスの動径方向および接線方向の成分で，ヵ

座標では次のように書き表わせる．

　　行一一解㌃／

げ3K舞／　　（a6）
ここでρは密度（＝カ／πRθ），κは鉛直方向の渦粘性係
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数である．地表摩擦の効果は，大気の下端でのストレス

として次の形でモデルに含めることができる．

1誰1鵬コ　　　（z7）
CDは地表摩擦に関する係数，またIy、1＝。〆万浮＋∂証で

ある．

　Qは単位時間に単位質量の空気に与えられる熱量であ

る．このQをどう決めるかが台風の問題において非常に

重要なのであるが，この点については以下に多くのぺ一

ジをさいて述べることにしよう．

　5．warm　core型としての台風

　発達した台風が，中心ほど暖かい，いわゆるwarm

core型の対流系であることは，よく知られているとお

りである．眼を除けば，中心付近の暖かい領域で上昇し

周囲で下降する直接循環であって，したがって，ポテン

シャルエネルギーから運動エネルギーヘの変換が起る．

wam　core型の台風の場合，これが運動エネルギー源の

ほとんどすべてであると言ってよい．台風の発生期

では，Yanai（1961a）によって指摘されているように

cold　core型の時期もあり，そのような時期では一般

流からの運動エネルギーの変換や他の系からの運動エネ

ルギーの流入が重要かもしれないが，ここではwarm

core型の台風に限って話を進めることにしよう．

　台風のwarm　coreを形成する重要な要素は，周知の

ように，水蒸気が凝結する際に放出される熱である．夏

の低緯度対流圏下層は，もし水蒸気が十分あれば，上昇

域では暖まるいわゆる条件付不安定成層をしている．事

実，夏は海面からの蒸発によって多量の水蒸気を含んで

いるから，空気が上昇すれば飽和し，水蒸気の凝結が起

り，したがって上昇域で暖かい型の対流が発達すること

が期待される．このような考え方のもとに，理論的に台

風の発達を説明しようとしたのが　Haque（1952）と

Sy6no（1953）の研究であった．

　4．条件付不安定大気中で起る対流

　飽和した空気塊が上昇するときに放出される熱量は，

次のように仮定することができる．

　　傘一L壷％（ω＜O）　　　（4．1）
　　　　　　∂カ

ここでg、は飽和混合比，五は凝結の潜熱（約600ca1／、g）

である．条件付不安定成層に対しては，この熱放出の効

果が，ω∂θ／∂カによる冷却の効果より大ぎいから，上昇

域で昇温するわけである．

　Sy6no（1953）等の理論は，1950年代における台風論
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の基本をなすものであった．その後，この理論に基づい

て，電子計算機を用いて台風の発達を再現しようという

試みがKasahara（1961）とSy6no（1962）によって行

なわれた．よく知られているように彼等の数値実験で

は水平スケール数十kmの対流が数十分のうちに発達し

てしまい，台風の発達を再現することはできなかった．

その後，Rosentha1（1964）は，小さな：スケールの対流の

発達をおさえるために，あらい格子を用いて数値実験を

行なっているが，結果はやはり不成功であった．一方で

は，Lilly（1960）やKuo（1961），Yanai（1961b）は，

Sy6no等の理論を発展させ，「条件付不安定大気中で最

も発達しやすい対流は，水平スケール数km，振幅が8

倍になる時間（6－folding　time）は数分のオーダーのも

のである」ことを線型理論から示している．現象として

は，積雲対流がこれに対応する．Sy6no等の理論では，

maximum　growth　rateとpreferred　scaleに関する概

念がはっきり認識されていなかったために，理論的に発

達しうる擾乱の最大スケールのものを考え，これを台風

と考えていたところに誤りがあった．

　5．対流の効果をとり入れた台風モデル

　それでは，台風の発達は，どのように考えたらよいの

であろうか．台風の中心付近では積雲や積乱雲が観測さ

れる．これは，条件付不安定大気中で最も発達しやすい

対流が，水平スケール数km程度であるという理論およ

び数値実験から指摘されているとおりのものがあらわ

れているわけである．積雲中では，水蒸気の凝結が起こ

り，雲のない所に比べ暖かくなっている．したがって，

積雲の多い台風の中心付近は，積雲の効果によって周囲

より暖かくなっていて，いわゆる台風のwarmcore型

の構造を作り出していると考えられる．

　それでは，もしSy6no（1962）やKasahara（1961）

の数値実験が，静力学平衡を仮定せず，かつ，積雲対流

を十分な精度で記述しうるようなこまかい格子を用いて

行なわれていたならば，条件付不安定大気中で積雲が発

達しその結果として台風が発達していく様子を再現する

ことができたであろうか．一つには，そのような計算は．

実に膨大な計算量を要するから，計算機のうえの制約が

あって実現の困難なことである．しかし，もしそのよう

な困難がないとして，はたして台風が再現できるであろ

うか．この疑問に答えるには，まだまだ多くのことを知

らなくてはいけないはずである．

　台風自体の発達機構の第一近似を知りたいとき，個々

の積雲対流のふるまいを知ることは，必ずしも必要では

黙天気”17．5．
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ない．たとえば，大規模運動を扱うとぎ，スケールの非

常に小さい個々の乱渦をも扱うことはしないで，大規模

運動に及ぼすそれらの統計的な効果だけを考え，方程式

の中にとり入れているが，それと同じような手法が台風

の場合にも用いられた．すなわち，水平スケール数十

km以下の現象は扱わず，数十kmスケー一ルの平均場の

量に対する方程式を扱うことにする．その場合，それよ

リスケールの小さい積雲対流の効果はこの平均場の量を

用いてモデルにとり入れなくてはいけない．ところで，

どのような形でとり入れたらよいのか，ということが多

くの人の関心事であった．対流の効果をうまくとり入

れ，台風の発達をみごとに説明することに成功したの

は，Ooyama（1964）とChameyとEliassen（1964）で

ある．

　彼等が提案した台風モデルにおいて特に重要な仮定は

次のとおりである．「積雲対流によって自由大気中で放

出される熱量は，近似的に摩擦層での空気の収束量に比

例する．摩擦層での空気の収束に対し地表摩擦が重要な

役割を果す．」

　前半の仮定については，いくつかの観測に基づいた研

究がもとになっている．Jordan（1958）が，熱帯地方の

夏の平均的な温度分布や水蒸気の分布を調べているが，

これによると，第1図の破線で示すように，地表面境界

層にある空気は，高い相当温位をもっている．この空気

が相当温位を保存して上昇したとすると，ある高さより
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第1図熱帯大気の典型的な成層状態（Jordan，
　　　　1958）．θは温位，θ、は相当温位，θ，＊は

　　　　飽和していると仮定したときの相当温位
　　　　（Ooyama，1969）．
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上では周囲の空気の温度より高くなり，浮力によって加

速されて上昇し，圏界面付近にまで達する．一方，自由

大気中の空気の相当温位はあまり高くないので，上昇し

たとしても周囲の空気の温度より高くはならず，一般に

対流的に安定な空気である．すなわち，境界層の高い相

当温位をもった空気が対流雲の生成にとって重要な役割、

を果たしていると考えてよい．ところで，個々の対流雲

の寿命は数十分の程度である．台風を発達させ維持する

対流雲とは，個々の対流雲のもつような寿命の短いもの

ではなく，多くの対流雲がまとまった寿命の長いもので

ある．このような対流活動を維持するためには，対流雲

に対流不安定な空気を絶えず供給するような，地表面境

界層での高い相当温位をもった空気の収束が必要であろ

う．

　もう一つ重要なことは，対流雲の熱輸送の役割であ

る．台風内のエネルギー収支において重要な役割を果す

のは，いわゆる“hot　tOwer”と呼ばれる背の高い対流

雲である．熱の上方輸送の役割の重要性は，Riehlと

Malkus（1961）やYanai（1961a）によって指摘され

た．一方，hot　towerの活動は，境界層での大規模場の

収束とよい対応があることが，Rieh1とMalkusの研究

等によって示されている．

　したがって，台風のwarm　coreの形成に寄与する対

流活動の強さが，境界層での空気の収束量に比例すると

考えることは妥当であり，また積乱雲中で凝結によって

放出された熱が急速に上方に輸送されることから，放出

される熱の分布は，積雲中での水蒸気の凝結の高度分布

よりはもっと高い所で多いような分布になり（Yanai，

1961a），かつ，放出される熱の高度による時間は的なず

れは無視してよいであろう．ChameyとEliassen（1964）

は自由大気中での収束をも考慮しているが，自由大気中

の空気は通常，対流的に安定な空気であることから，積

雲対流が起こるかどうかの目安としては摩擦層での収束

だけを考えるというのがOoyamaのモデルである．

　Ooyama（1964）等の仮定の後者については，既に

Sy6no（1949）やCharneyとEliassen（1949）ンこよっ

て論じられ，摩擦層上端の上昇流を渦度と結びつける有

名な公式がある．しかし，台風の問題で地表摩擦の重要

性を指摘したのはOoyama等が最初である．

　Ooyama等は，このような仮定のもとに，発達する対

流の水平スケールは，数百kmの程度であり，6－folding

timeは1日～数日の程度で，台風のそれによく一致す

ることを線型理論によって示した．この点については10
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節で述べる．台風の研究については，その後，Ogura

（1964），Kuo（1965），Sy6noとYamasaki（1966），

Yamasaki（1968a，b，c），Ooyama（1969），Rosentha1と

Koss（1968），Rosenthal（1969）等の論文がある．これ

らの研究は，モデルの上でいくつかの違いがあり，また

重点のおき所が違うが，すべてに共通しているのは積雲

対流の効果を上述の方法，または，それにほぼ近い方法

で取り入れている点である．台風が条件付不安定大気中

で発生発達し，そのおもなエネルギー源が水蒸気の凝結

の潜熱であるという点に関しては，1950年代における

考え方と変わってはいないが，近年におけるめざましい

進歩は，上述のように積雲対流の果たす役割を認識し，

かつ対流活動を大規模場の摩擦収束とうまく結びつけた

所にある．

　6．熱放出に関する無次元量h

　前節で述べた熱放出に関するOoyamaの仮定は次のよ

うな形に書くことができる．すなわち熱力学方程式（2．3）

の中の9として，積雲対流の熱的効果だけを考えれば

　　Q一｛轡sぴ綴鮒　　（a1）

ここでω＊は摩擦層上端での鉛直力速度，Sは

　　　　　　∂θ
　　　3ニー　　　　　　　　　　（6．2）　　　　　　∂カ

で定義される静的安定度に関係した量である．（4．1）の・

ようにωに比例した熱ではなくて，（6．1）のようにω＊

に比例した熱を仮定するところが，Sy6no（1953，1962）

等のモデルとの最も大きなちがいである．

　Qを（6．1）の形に書いたときのhは，積雲対流の熱

的効果の強さをあらわす無次元量で，台風の発達や構造

を規定する重要な量である．hの値をきめる要素として

は，摩擦層上端を上昇する空気のもつ混合比9や，相当

温位θ・・，自由大気の成層状態等が考えられる．hの値

は，気柱全体でのエネルギー（相当温位）の保存や，水

蒸気量の収支などによって，ある制限が課せられるが，

その値をきめるには，積雲対流に関するなんらかの仮定

が必要である．特に問題になるのは，hの鉛直分布であ

る．我々は，積雲対流の放出する熱量の鉛直分布が実際

にどのようになっているのかはわからない．Riehlと

Malkus等の指摘したような積雲中の上方熱輸送の効果

を考えれば，Qの分布は対流圏上層で比較的多いのでは

ないかと考えられるが，それ以上のことは何もわからな

いといってよい．

　Ooyama（1964，1969）は，温度変化を一つのレベル

だけで考える2層モデル（摩擦層を含めて3層）を用い

8

ることによって，上述のような末知の問題に立ち入るこ

とを避け，対流雲の効果を，気柱全体に対する平均的な

効果という形で取り入れている．Ogura（1964）のモデ

ルも同様である．

　Ooyamaの非圧縮流体の2層モデルでは，hの垂直平

均的な量としてのηの値は，次のようにして決められて

いる．上層の密度をρ2，下層の密度をρ、とする．た

だしρ2＜ρ1である．雲のない所における上層の相当温

位をθ・2，下層の相当温位をθ・、，摩擦層（境界層）の相

当温位をθ・oとする．2層の非圧縮流体モデルでは，η

は（摩擦層上端を上昇する空気単位質量に対し）密度が「

ρ、からρ2に変化する質量という意味をもつ．摩擦層の

相当温位θ・。をもった空気，単位質量が，雲の中を上昇

する間に，下層の相当温位θ、、をもった空気を（η一1）

の量だけentrainして雲の中を上昇して上層へ入ってい

くと考える．このまじり合った空気の相当温位をθ、2＊

とすると，近似的に次の関係が成り立つ．

　　ηθε2＊ニ（η一1）θ召、＋θθ。

したがって，

η一・＋1爵競　　　（α3）

上層の雲の相当温位θ・2＊は「雲の中では飽和している

という仮定」および「上層の雲の温度は，雲の外の温度

に等しいという仮定」から決めている．後者の仮定は，

「上層では，積雲から空気の発散がある」という事実に

基づいている．θ，、を決めるには，水蒸気量の予報とい

うむづかしい問題を含んでいるので，あらかじめ与えた

定数として扱っている．θθ・については後で述べる．2

層の非圧縮流体モデルにおいて予報される温度は，上層

と下層の平均的な温度であり，上層と下層の温度差は，

r上層と下層の温度は，或る湿潤断熱線上にある」とい

う仮定から決めている．

　次に，熱の鉛直分布を考慮したモデルについて述べよ

う．ChameyとEliassen（1964）は，r熱の鉛直分布

は，積雲中での水蒸気の凝結量の分布と同じである」よ

うなモデルを提案している．しかし，このような仮定

は，積雲の上方熱輸送の役割を無視していて妥当ではな

いと思われる．Kuo（1965）は，積雲対流に関して，か

なり複雑なモデルを考え，Qの鉛直分布を決めている．

Kuoのモデルでの熱の鉛直分布は，ある湿潤断熱的な温

度分布をもつと仮定した積雲の温度と周囲の雲のない所

の温度の差に比例するようになっている．このモデルの

基本的な考え方は，生成した雲と周囲の空気との水平混

合である．

駄天気”17．5．



台風の発達の力学

　Sy6noとYamasaki（1966）は，温度変化を二つのレ

ベルで考えるモデルを用い，熱が対流圏上層と下層とに

どのような割合で配分されたときに，実際の台風の構造

や発達を再現でぎるかを線型理論によって調べた．熱の

鉛直分布が，観測の方からわからない現在では，理論的に

台風の発達をうまく説明できる分布を見い出すことは，

台風の発達の数値実験を行なううえで重要である．

Yamasaki（1968b，c）は，　この理論的基礎の上に立

って，Kuo（1965）のような熱の鉛直分布を仮定したモ

デルの性質を調べた．この仮定がどの程度妥当かは別

として，この仮定を用いた数値実験では，かなりうまく

台風の発達と構造を再現でぎる．積雲中での凝結に寄与

する水蒸気は摩擦層から入ってぎたものだけであると仮

定すると，摩擦層上端（900mb）を上昇する空気の混合

比をgとすれば
　　∫　　　900　　　　　五
　　ρTπ8吻＝6p9　　　　（6・4）

のような関係が成り立つと考えてよい．カTは積雲の

topでの気圧である（そこでの飽和混合比を9Tとすれ

ば，より精確には，（6．4）で9は（g－9T）でおきかえ

るべきである）．上で述べた熱の鉛直分布の仮定のもと

では，hは次の様になる．

　　h－L　T・一T　g（T＜T，）（6．5）
　　　OPπ3∫饗（既一丁）吻

　gは，Yamasaki（1968b，c）のモデルでは，相当温位

θ、oをもった飽和空気の900mbレベルにおける混合比

に等しいと仮定している．

　　9＝∫・（θε・）　　　　　　　　　　　　　（6．6）

　また，T・は，摩擦層で相当温位θ、oをもった空気が

上昇するときの温度分布に等しいと仮定する．

　　T・一∫2（θ召・，カ）　　　　　　　　（6．7）

　7．海面からの潜熱，顕熱の供給とθ、。

　台風のおもなエネルギー源が，水蒸気の凝結の潜熱で

ある以上，海面からの水蒸気の供給が台風の発達にとっ

て重要な要素であることは明らかである．また，海面か

らの顕熱の供給も重要な役割を果している．この点に関

して，現在の台風論で重要な量は，摩擦層における空気

の相当温位θθoである．Ooyamaのモデルでは（6．3）

式で示されているように，また，Yamasaki（1968b，c）

のモデルでは，（6．4）または（6．5）式にあらわれている

9の値をとおして，θ・。はhの値，したがって放出熱量

Qを決める重要な要素になっている．

　更に，θ・oの値は，積雲の温度丁。を決める要素でも
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ある．対流圏の温度は，対流活動によって昇温するが，

T。はその上限を与えると考えてよいから，地上気圧降

下の最大値はおもにθε。の値によって決まることになる．

MalkusとRiehl（1960）によれば，熱帯地方の夏の通

常のθ、o（第1図では3500K位）に対しては，中心気

圧は1000mbよりあまり低くはなれない．また，100mb

レベルを台風の上限と仮定すると，θ・。と地上気圧恥の

間には

　　一δρ8＝2．5δθθ。　　　　　　　　（7．1）

のような関係がある．実際のハリケーンについて，Rieh1

（1963）は，この関係がよく成り立っていることを示し

ている．第2図は，250mbレベルの眼の壁付近での雲

の中の相当温位θ、と，中心地上気圧あの関係を示す．

θθの値はθ2。と密接に関係しているから，θθoの値は最

低気圧とよい相関をもっていることがわかる．

㈱
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ハ0　980
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り
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樋
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口

　Corrie　檜57

△　　Friedo　　†957

0　qeo　　↑蜘

o　Doisy　　脚

●　E“0　　　1958

▽　Hdene1鳴
冨　Jonice　陶

§蹴ky檜68

360　　　　　　370

　　　免（OK）
㎜

第2図　高度235～250mbの眼の壁付近の雲の相
　　　　当温位θθと眼の縁での海面気圧ヵ。の関

　　　　係をいくつかのハリヶ一ンについて示した

　　　　もの（Rieh1，1963）．

　θ・。は移流効果と海面からの熱の供給によって変化す

る．海面からの熱供給は次のように仮定できる．

　　Qs～CErVsKθεs一θε。）　　　　　　（7．2）

CEは無次元の係数，1’V81は摩擦層での風速，θθsは海

面付近の飽和空気の相当温位で，海面温度丁・と海面気

圧かの関数である．海面温度が高いほど，海面気圧が

低いほど，θεsは大きな値をとり，潜熱や顕熱の供給が

盛んになる．

　8．プリミティブモデルとバランスモデル

　（2，1）～（2．5）はプリミティブ方程式系であるが，

9



212 台風の発達の力学

Ooyama（1964，1969），CharneyとEliassen（1964），

Ogura（1964），Kuo（1965）はバランスモデルを用いて

いる．すなわち，自由大気中では傾度風バランスを仮定

し，（2．1）のかわりに．，

¢＋与）％一讐　　．（8・・）

を用いている．また，摩擦層に関しては，（8．1）（又は，

摩擦項を含む）のほかに，接線方向の運動方程式（2．2）

の局所的時間微分の項は含めない　（Ogura（1964）の

scaleanalysisによれば，自由大気中での（8．1）の仮定は

妥当であるが，摩擦層に関しては，上のようなパランス

の仮定は必ずしも妥当ではないのであるが）．ところで，

バランスモデルを用いる利点は，重力波を方程式系か

らとり除けることである．しかし，ChameyとEliassen

（1964）等がパランスモデルを採用したのには，より積極

的な理由があった．さきに述べたように，台風が発生す

る条件付不安定大気中では，積雲対流のような一種の不

安定重力波が急速に発達する．プリミティブ方程式系を

用いるならば，このような不安定重力波をも記述するこ

とになり，時間積分を行なえば，大規模運動は小さなス

ケールの運動によって隠されてしまうであろう．したが

って，台風のような大規模運動の研究には，バランスの

仮定を用いざるを得ないであろうと考えたわけである．

しかし，Sy6noとYamasaki（1966）の研究によれば，

熱放出に関する仮定として（4．1）ではなく（6．1）を用

いるならば，パランスの仮定は用いなくても，台風が発

達するような条件のもとでは，不安定重力波は方程式の

解としては存在しないことがわかっている．ただし，発

達が非常にゆっくりである場合や発達しない場合には，

伝播性の重力波の不安定化が起こり得る．これら二つの

モデルによる結果の違いについては後で述べる．

　9．境界条件

　ここでは，（2．1）～（2．5）のプリミティブのヵ座標系

を用いた場合の境界条件について述べよう．考えている

大気の上端ヵニヵTと下端ρ＝・ρo（《dOOOmb）でω＝0

という境界条件をおく．地表2＝0でωニ0という条件

に対応する境界条件をつける方が実際的であるが，カ＝

ヵoでωニ0という条件でおきかえても，大きな差は生

じないことがわかっている．

　ストレスに対する条件は，ρニ0でτ＝0，ヵ＝ヵoでは

（2．7）を用いる．台風の中心7＝0では防＝∂θ＝∂θ／∂7

＝0という条件は問題ないが，外側7ニ7。での境界条件

は，Yamasaki（1968a，b，c）のモデルでは∂r＝∂θ＝0の

ような閉じた系を扱っており，Ooyama（1969）や

10

Rosentha1（1969）は，開いた系を扱っている．そのほか

こまかい境界条件については省略する．

　10．線型理論から得られる結果

　方程式系を線型化してモデルの性質を調べることは，

Ooyama（1964），ChameyとEliassen（1964），Ogura

（1964），Sy6noとYamasaki（1966），Rosentha1とKoss

（1968）によって行なわれている．この節では，上記の

研究で得られたおもな結果を，線型方程式をきちんと解

く方法によらないで，簡単な考察によって説明すること

にしよう．

　摩擦層上端での運動方程式は，線型化し，かつ摩擦の

効果はないと考えると，

雫一紺一霧1
　　　　　　　　　　　　　1　　　　　　（10．1）
　　蠕＋炉一・　／

また，地表付近では，

　　辱一∫∂θS一一埜一D∂γS＼
　　　oオ　　　　　　∂7
　　　　　　　　　　　　　　　　1　　　（10．2）

　　驚＋擁一一殊　　／

　　　　　　　　　　　　　　　　のごとく，地表摩擦の効果を一1動・の形で表わすことに

する．Z）はCDに比例する量である．発達率をX（＝∂／∂渉）

また，問題の本質をみるために，気圧傾度は摩擦層では

高さによらないとすると，次のような関係が（10．1）と

（10．2）から容易に導ける．

　　∂γ＊＿X｛（X±P）2＋∫2｝．　　　（10．3）
　　∂γ8　（X十P）（X2十∫2）

1．O

し加．

0．5

　一〇．1　0

第3図

O．1 　　3　　　fof
X（IO申5sec－1）

10

毎＊（摩擦層上端での動径風速）と∂7s（地

表付近での動径風速）の比と発達率との関

係を示す．摩擦層での気圧傾度は高さによ

らないという仮定を用いている．横軸の単
位は10－5sec－1，∫o…≡＾／∫2＋1）2／4－jD／2，

図は∫ニ5×10－5sec－1，Z）＝10－5sec－1に対

するもの．
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台風の発達の力学

∫＝5×10『5sec－1（200N），P＝10－5sec－1とすれば，左辺

の量はXの関数として第3図のようになる．この図か

ら，地表付近でのinHowに相対的な摩擦層上端での

inHowが強いほど，発達率も大きいことがわかる．た

だし，地表付近のinHowより強いとぎ（∂7＊／∂78＞1）

には・発達率は∫・…㍉ケ2＋、02／4－Z）／2桑ゲの大きさを越

え，台風のもつ発達率よりはるかに大きくなる．逆にい

えば，台風のような10－5～10－6sec』1の程度の発達率に

対しては，inHowはおもに摩擦層の下層で起る．この

ことは事実とよく一致している．∂r＊と∂rsの比が，発

達率と密接に関係しているという結果は台風を理解する

うえで重要である．

　ところで∂r＊と∂γ8の比をきめるおもな要素は，自

由大気中での放出熱量である．熱力学方程式の中の重要

な項だけを考えると，

誓一一hSω＊＋Sω一一Sω＊（h一器）（n4）

右辺第一項は，摩擦層上端での上昇流に比例して積雲対

流が放出する熱によって暖まる効果をあらわし，第二

項は，熱放出がなければ，安定成層のゆえに上昇流に対

しては冷却する効果を表わす．ω／ω＊がhより大きけれ

ば，冷却が起こり上昇流は弱まろうとする．また，hよ

り小さければ昇温が起こり上昇流は強まろうとする．す

なわちω／ω＊がhの値にほぼ等しい様な状態が実現され

る．したがって，hが大ぎいほど，自由大気中のωは

ω＊に比して大きな値をとる．すなわち，∂r＊／∂rsは大き

くなり，したがつて（∂・＊／∂・・＜1の範囲では）発達率も大

きくなる．この場合重要なことは，∂r＊／∂四の値は，自由

大気下層のhと密接に関係することである．対流圏上層

のhの値の大小によるωの大小は，対流圏中層から下

層にかけて厚い層にわたる毎の小さな変化によって補

償されるために，∂r＊／∂rsの値には大きな変化を生じさ

せない．したがって，発達率は，自由大気下層のhに敏

感に依存するが，上層のhの値にはほとんどよらない．

　発達のための条件は，Sy6noとYamasaki（1966）の

結果によれば，対流圏下層で

　　h＞1　　　　　　　　　　（10．5）
となることである．この条件を満たすhに対しては，こ

のような熱放出とほぼパランスするような収束が摩擦層

上端で起こり（すなわち∂r＊／∂プs＞0），したがって第3

図からわかるように発達する．対流圏下層でh＜1のと

きに発達するためには，上層のhの値は一般的にはあり

得ないほどの大ぎな値でなければいけない．
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　下層のhの値が（恥一ρ）／（倉一が）に等しいとぎ，

ωの分布はほぼ直線的になり，∂r＊は∂旭にほぼ等しく

なる．ここでがは摩擦層上端の気圧　（900mb）であ

る．hがこの値を越えると，摩擦層上端での収束のほう

が地表付近での収束より強くなるから，このときの発達

率は台風の発達率よりはるかに大きくなる．実はこのと

きに発達する擾乱の水平スケールは数km程度のものに

なってしまうのである．

　下層のhの値が（恥一力）／（か一が）より小さいとぎ

には，このような熱放出とバランスするための摩擦層上

端での収束は，地表付近での収束より小さいから，発達

率は∫。をこえない．もう一つ重要なことは上の説明か

らわかるように，波長に無関係にノ’。を越えないという

ことである．そして，コリオリの慣性安定性としての役

割のために，水平スケールの大きな擾乱ほど発達率は小

さく，また，通常の水平方向の渦粘性係数103m2sec－1に

対しては，水平スケール数百kmのものが最も発達しや

すく，また普通のhの値に対しては，発達率は1G』5～

10』6sec『1の程度になる．熱の放出を摩擦収束と関係さ

せた台風モデルは，上述のように，台風の水平スケール

と発達率を実にうまく説明しているのである．なお，台

風スケールのものが発達するためのhの値の上限は，パ

ランスモデルでははっきりしない．

　Ooyama（1964，1969）やOgura（1964）の2層モデ

ルでは，対流圏でのhの平均的な値としてのηが1より

大きいときに発達し，発達率はηが大きいほど大きい．
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第4図　線型理論から得られる台風の発達率が上昇

　　　　域の幅とηの値によってどのようになるか

　　　　を示す（Ooyama；1964，1969）．
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第4図に，Ooyamaの2層モデルにおいて，発達率が水

平スケー一ルとηの値によってどのようになるか示してお

こう．ここで注意すべきことは，上昇域の幅が100km

のものも，500kmのものも，発達率にはほとんど差が

ないから，線型理論から期待される台風の水平スケール

には，大きな幅があることがわかる．

　Ooyamaのモデルでは（6．3）からわかるように，θ、o＞

θ・2＊＞θ・、のような対流不安定の状態に対してη＞1とな

る．すなわち，成層が対流不安定であれば，（熱以外の条

件が満たされているとして）台風も，また発達すること

になる．これに対して，Sy6noとYamasaki（1966）や

Yamasaki（1968a，b，c）のモデルでは，対流不安定の状

態であっても，必らずしも台風は発達しない．たとえ

ば，対流による熱の上方輸送が多くて，下層での熱放出

量が少いとき（下層のhが1より小さいとぎ）には，台

風の発達は期待しにくい．r下層で放出される熱量があ

る程度多いことが，台風の発達の条件である」という

Sy6noとYamasakiの結果は，台風の発達に対する積

雲対流の役割を考えるうえで興味あることである．

　地表摩擦を考慮しないときには，自由大気下層で，h

が1より大ぎくても，（ρ8一ρ）／（恥一ρ＊）より小さいとぎ

には，発達は期待されない．地表摩擦がないときには，

摩擦層の気圧傾度が高さによらないという仮定のもとで

は，常に∂r＊＝∂γ8になり，ωの分布は，摩擦層では高

さとともに直線的に増大するような分布になり，ω／ω＊

はhより大ぎくなるからである．地表摩擦があれば，

hが（ρ8一ヵ）／（ρs一が）より小さくても，前で見たよう

に，収束が摩擦層の下層で大きくなって，多くの水蒸気

の収束をもたらし上昇域で暖まることが可能になり，発

達する．

　自由大気下層のhが（ρ・一力）／（ρ・一力＊）より大きいと

きには，地表摩擦がなくても発達する解があるが，この

ときの擾乱の水平スケールは，地表摩擦がある場合と同

様に，数km程度のものとなってしまい，台風ではなく

なる．地表摩擦の存在は，現在の台風モデルでは欠くこ

とのできない要素になっているのである．なお，Pが∫

の大きさのとき発達率は最大になり，Z）→Oのとき，発

達率も0に近づく（バランスモデルではPとともに単調

に増大する）．

　コリオリのパラメーターノ’に関しては，モデル台風

の発達率は∫。＝〉72＋Z）2／4rO／2を越えないから，∫が

小さいほど，発達率も小さくおさえられることがわかる．

水平スケールの大きな擾乱に対しては安定化効果をもつ

12

ことは，前に述べたとおりである．

　水平方向の渦粘性係数レ，渦熱拡散係数κは，水平スケ

ールをきめる要素ではあるが，台風の水平スケールがあ

まり小さくならないのは，海面からの水蒸気の供給の問

題と密接に関係していると思われる．水平スケールがあ

まり小さいと，乾燥した下降空気は十分な水蒸気をもら

わないうちに中心付近に達してしまうために発達が持続

できないと考えられる．鉛直方向の渦粘性係数κは，発

達率を減少させる効果をもつが，発達に対する本質的な

パラメーターではないと考えてよい．

　台風の温度場の特徴である対流圏上層のwarm　core

を再現できるための条件は，Sy6no．とYamasaki（1966）

の結果によれば，上層のhが下層のhより大きいことで

ある．発達率が下層のhによってきまるのに対し，温度

場はhの鉛直分布によって決まる．

　11．モデル台風の一生

　近年の台風の数値実験は，Ooyama（1964，1969），

Ogura（1964），Kuo（1965），Yamasaki（1968a，b，c），

Rosentha1（1969）によって行なわれている．Ooyama

（1964）とOgura（1964）の数値実験では，Sy6no（1962
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　）
やKasahara（1961）の数値実験で見られたような小さな

スケールの対流の急速な発達ではなく，理論から予想さ

れた通りの，台風スケールのゆっくりとした発達が得ら

れた．これらの数値実験で最も思わしくなかった結果は

発達がとまらず，最盛期や衰弱過程の再現に失敗したこ

とであったが，この点は，Ooyama（1969）やYamasaki

（1968a，b）のモデルでは工夫がなされ解決されてい

る．Kuo（1965）の数値実験では，発達とともに接線風

速は強まっているが，動径風速と上昇流はかえって弱ま

っていくという非実際的な結果になっている．台風の数

値実験は，Ooyama（1969）とYamasaki（1968a，b，c）

Rosentha1（1969）の研究によって，一応の目的を達し

たように思われる．

　それでは，近年の台風モデルでは，どのような台風が

再現されるのであろうか．この節では，Ooyama（1969）

のcase　Aという数値実験の結果を中心に紹介すること

にしよう．

　第5図の上の図は，接線風速の最大値が時間とともに

どう変わったかを示す．初期条件としては，最大風速

10m／secを与えているが，約134時間後に58m／secに

なり，その後，ゆっくり弱まっている．まんなかの図の

細い破線は，風速17m／sec以上の領域の内側の半径と外

側の半径を示す．また，太い破線は，32m／sec以上につ

寒天気”17．5．
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　第5図　Ooyama（1969）のcase　Aという数値実
　　　　　験で得られた台風の発達の様子．上は最大

　　　　　接線風速の時間変化．まんなかの図は最大

　　　　　接線風速の半径，最大上昇流の半径，gale

　　　　　windの半径，hurricane　windの半径の時

　　　　　間変化．下は中心海面気圧（通常の値より

　　　　　の偏差）の時間変化．

いてである．最大風速は134時間以後弱まっていくのに，

強風域はなおひろがっていくのが特徴的である．最大風

速の位置（実線）は，初期には中心から50kmの位置に

仮定しているが，発達に伴って中心の方へ移っていき，

最盛期以後は中心から遠ざかっていく．下の図は地上中

心気圧（標準値からのずれ）の時間変化を示す．風速や

気圧変化からわかるように，最初の数日間は発達は非常

にゆっくりで，中心気圧が初期から10mb下がるのに3

　1970年5月

日かかっている．その後，急速な発達が起こるが，急速

な発達期には，このcaseでは，24時間に20mb程度の

気圧降下が起こっている．風速が最大になった時間より

約1日遅れて．中心気圧は最低になり（約950mb），

mature　stageとみなせる時期が実現され，その後ゆっ，

くり弱まっていくが，前に述べたように，強風域はひろ

がっていく．台風が上陸したり，海面温度の低い所へ移

動しない限り，このような状態は数日間以上続くのが特

徴である．case　Aの数値実験は，台風が，同じような状

態の海面上にいつまでもあるという場合を取り扱ってい

る．実際には，台風が北上し，より低い温度をもった海

面上へ移動したり，上陸したりすることが多いから，台

風の衰弱過程をより実際的に再現するためには，このよ

うな効果を取り入れる必要がある．このような場合の数

値実験についてはあとで紹介する．

　第6図は，いろいろな量の動径分布を示す．例とし

て・47時間後，81時間後，134時間後，194時間後の状

態を示しておこう．一番上の図の実線は，下層の接線風

速，破線は上層の接線風速，点線は摩擦層での動径風速

である．下層は低気圧性回転．上層は中心付近では下か

らの角運動量輸送によって低気圧性回転であるが，中心

からかなり離れた所では，角運動量をほぼ保存して空気

が吹ぎ出すために，高気圧性回転になる．上から3番目

の図の実線は，摩擦層上端での上昇流の分布を示す．上

昇流の最大の位置は，第5図でもみられたように，接線．

風速最大の位置とだいたい一致している．最大上昇流速．

度は数m／sec，下降流の最大は，上昇流との境界近く

で起こり，数cm／secの程度である．上昇流の分布に見

られる小さな波は，計算上のものである．

　次に，θθ。の分布がどう変化したかを見よう．この変

化は，第6図の下から2番目の図の実線Z。（…三θ、。一342）

で示してある．θθ・の初期値は，半径に関係なく352。K

に選んでいるが，やがて中心付近でθ8。は増大する．

134時間後には3770Kとなり，初期より250Kも高くな

っている．このθε。の増大は，海面からの潜熱および顕』

熱の供給によることはいうまでもない．θ・。の値は半径

50～100kmの所で小さくなっているが，これは，乾いた．

自由大気下層の低い相当温位をもった空気が降りてくる

ためである．点線は，Z8（…≡θθs－342）の分布で，θ、，の初

期値は372。Kにとっている．海面温度丁、は27．5。Cの

一定値を仮定しているが，海面気圧が下がるためにθ，＆

は増大し，134時間後には100K高くなっている．θ，2＊

の分布は破線Z2（≡θθ2＊一342）で示してある．昇温に伴

15
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第6図　Ooyama（1969）のcaseAにおける種々の量の動径分布．図中の記号y1＝下層の接線風速・’V2＝
　　　　上層の接線風速，御。＝摩擦層の動径周速，ψ。＝摩擦層での質量流入を密度で割ったもの・ψ1＝下層

　　　　に対するもの，アV＝摩擦層上端での上昇流速度，Xoニθεo－3421×8ニθεs－342，Z2＝θθ2＊一342・φ1＝

　　　　下層のジオポテソシャル，φ2二上層のジオポテソシャル．！＝47，81，134，194時問について示して

　　　　ある．

ってθ，2＊も増大し，134時間後には，中心付近ではθθo

の値にほぼ一致している．すなわち，中心付近では，湿

潤中立の状態が実現されている．θ・1は3320K　とい

う定数を仮定しており，また，θεoの初期値は352CK・

θ，2＊の初期値は3420Kにとつているので，（6・3）より・η

の初期値は2．Oである．最初の数日を除けば，ηは時間

とともに減少し1．0に近づいていく．この様子は上から

14

　200　　500

r｛k瞬一→
400

3番目の図の点線で示してある．初期にηが中心近くで

増加するのはθ・。の増加のためであり，その後，ηが小

さくなっていくのはθ・2＊の増加（成層の安定化）によ

る．中心付近でηが1に近づくと，そこでの昇温はとま

り，風速も弱まり始めるが，中心からはなれた所では，な

おηは1より大ぎいために・系全体として運動エネルギ

ーは増大し続け，強風域はひろがっていくと考えられる・

、天気”17．5．
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第7図
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（d）
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一50

1－55

0
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一5

モデル台風の構造，種々の量を半径と高さの
関数として示す．

（a）接線風速　（b）動径風速　（c）鉛直P速

度（Yamasaki，1968b）　（d）温位の通常値か

らの偏差　（e）ジオポテソシャルの通常値か

らの偏差（Yamasaki1968c）．図中の単位は

（a）と（b）はm／sec，（c）　は10－3mb／

sec，（d）はoK，（e）は102m2sec－2．

100 200 300 400
r（km）

（e）

　第6図の一番下の図の実線は，下層のジオポテンシャ

ルの分布を示す．海面気圧の分布と考えてよい．！ニ194

時間では！＝134時間に比べ低気圧域が広くなっている

点が特徴である．破線は上層のジオポテンシャルを示

す．上層では中心から200km付近が最も気圧が高く
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　，上層の中心付近は低気圧になっている．

　次に，いろいろな量の空間分布を，半径と高さの関数

として示そう．第7図a，b，cは，Yamasaki（1968b）の

Case　IIIaの最盛期の状態を示す．第7a図は∂θ1の分布

1970年5月

である．このcaseは，中心気圧降下が30mb程度の

比較的弱い台風の例で，接線風速の最大は，39m／secで

ある．Ooyamaのcase　Aでも述べたように，上層の中

心からかなりはなれた所では，高気圧性回転になってい

る．第7b図は防の分布で，吹きこみは地表付近に集中

しているが，いうまでもなく地表摩擦の効果による収束

である．吹き出しは，この図では300mbレベルで最大

になっているが，実際の台風は200mb付近に集中する．

この特徴は，多層モデルを用いた数値実験（Yamasaki

15
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1968c）ではうまく表現されている．400mbから900mb

レベルにかげて∂，が非常に弱い点も実際の台風の特徴

である．第7c図はωの分布で，中心での下降流は表現

されていない．上昇流の最も強い所は，上昇域の中心寄

りに位置している．Ooyamaのモデルでは第6図に示さ

れているように，上昇域の外側のほうに位置している

が，これはプリミティブモデルとバランスモデルの顕著

なちがいの一つである．

　第7d図は，Yamasaki（1968c）の多層モデルで得た

Case　IV　aの最盛期における温位（標準値からのずれ）の

分布を示す．中心付近の上層では，初期より温位で18。K

も昇温しており，台風の特微である上層のwarm　core型

をよく表現している．第7e図は気圧偏差の分布である．

　第8a図は，CaseIVaについて，200mbレベルに
おける接線風速の値を，縦軸に時間，横軸に中心からの
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0

200mbレベルでの接線風速を半径と時間の
関数として示す，単位はm／sec，破線内は絶対

渦度が負であることを示す（Yamasaki，1968
c）．
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地表付近での接線風速を半径と時間の関数と

して示す（Yamasaki，1968c）．

距離をとって示したものである．このcaseは，初期条

件として200mbレベルでも弱い低気圧性回転を仮定し

ているが，やがて高気圧性回転にかわる．その最大値

は，時間とともに大きくなり，その位置は中心から遠ざ

かっていく，この特徴は第6図でもみられた．！＝90時

間ころに，中心から100km付近で低気圧性にかわり，

低気圧性の領域はひろがっていき，最大風速の位置は中

心のほうへ移っていく．このcaseは，オ＝164時間で中

心気圧が最低になったcaseであるが，その後，低気圧

性回転はゆっくり弱まるが，高気圧性回転は依然として

強まっていく．

　第8b図は地表付近の接線風速を示す．初期には風速

の最大は半径200kmの位置に仮定しているが，発達に

伴ってその位置は中心の方へ移っていく．この特徴は，

Ooyamaのモデルに比べ非常にはっきりあらわれてお

り，プリミティブモデルとバランスモデルの大ぎな差の

一つである（Ogura（1964）の数値実験では，むしろ

遠方へと移っている）．この特徴は，摩擦層における運動

方程式の非線型項によってもたらされるものである．こ

の効果のゆえに，中心付近の接線風速の強まりは線型理

論から期待されるより急速に起こるので，摩擦収束，熱

放出，中心気圧降下という過程を通して，台風の発達もま・

た急速に起こることになる．この意味で，摩擦層におけ

る運動方程式の非線型効果は重要であり，Ooyamaは，

従来のバランスモデルをこの点について改良することを

提案している（1968，数値予報シンポジウム）．

　第8b図から次のようなおもしろい予想がたてられる

かもしれない．！＝90時間において図の鎖線を延長する

ことによって，最大風速の位置が∫＝160時間ころに中心

近くに達することが予想される．すなわち，中心気圧が

いつ最低になるかの予想ができる．中心気圧の時間変化

の図は省略したが，∫ニ90時間においては・まだ気圧の

下降は非常にゆっくりなので，気圧変化図からは上のよ

うな予想は全くたたないのである．

　第8a図に戻って，破線内は絶対渦度が負であること

を示す．台風内の上層でしばしば観測される負の絶対渦

度（z面または等温位面，または等相当温位面上）は台風

の発生または発達にとって重要な要素であると考える議

論が，Sawyer（1947），Kleinschmidt（1951），Yanai（1961

b，1964）等によってなされてぎた．確かに負の絶対渦度

の存在は，ある種の不安定を引き起こすのであるが，は

たして台風の発生発達にとって重要な要素かどうかはあ

いまいなままにされてきた．この問題はOoyama（1966，

、天気”17．5．



18

15

12

ハ
E
ど
∪　　9

←
‘

o冠
工　　6

4」　　　・30　　　0．0　　　．5』　　　→』　　　．4．0　　　・2鳥　　　．2．2　　　弔』　　　心●

昌3．1

4．

6．

マペし

ll

コしコ

闘
るつ

1ゑラロ
lao

0　　　　－5

ゆロワ　　　　コしロ　　　ロコしる　　　すロ　　　ペのを　　　　し　ロ　　　　　じじヨロ　　　ロリ

＼
“＼”O」
iii、議羅1
　　　　　　コヘヨ　　　ほ　ロコ　　　　ゆお　　　　ロロコ　　　　リ

　　　　　　　　　　　　　ノ　　　　　　　　　　0　　　　　4

2545678910　　Rodiol　dis↑once　　｛Olo奮｝

　　　　　（a）

台風の発達の力学 219

300

400

　500
窃
OD600
…

崔700
拐

紹800
ま

　900

0

5 67　 8910“　12

W

0

⑳一1！俸1 黙、

1211109876

　　　　！一－・、2・5
　　，’一、　　　　’
　ジナ　　　ヤ　　　ぽ
　ノ　　　　　　じ　　　じ

〆　　tW
ず　　　　　　　　　　ち　　ぽ

2．5　　　　）

　　　　　　K
43　　2　1　0
　HURRICANE　HELENE
TEMPERATURE　ANOMAUES（oC）
　SEPT．26，1958

3

2

0

70　　60　　50 4⊂）　　　30　　　20　　　10　　　　0　　　　10　　　20　　　30　　　40　　　5（）　　60
RADIAしDISTANCE　（NAUTICAしM［LES｝

　　　（b）

l　lo

lOO

90

80
窃
ト

oz70三
〇

一60一
“
“o

o50…
郵

4◎

30∫

20

亀o

HURRICA”ε　Dム』SY
窃1飼O　　　PROFIしε5

AUG、25．27，量966

、．＿、鵬圏脳謝1
●一一・《UG．26　　　972

一《UG27　　，50

㌦，蜘＿

O　　　lO　　　20　　　30　　40　　」90　　60　　70　　　●0　　10

　　　　　　腕ADlAし　Ol＄TA”C一

loo

go

●0

3270
邑

e60
齪
馴D

o50…
〕

40

30

　　！＼
　　ヨ　　　ヘリほ
　　ヨ　　　　　　　ぢ

　　1　　　、
　　9　　　　　　￥，鬼
　　●　　　　　　　　　り　1

　　ロ　　’　　　　　　〈
　　1　　　　’、

ん痢継
∫継ぜ
ノ1　　　」
！　　’　　　　　　　　　　　HURR職CA”ε　HELε軸ε

　ノノ　！●　　　　　　　　　　　嫡剛D　pnOFILES　SεPτ24・26，1958

／　　　　STOR””OTl㎝・315・6－9民TS
　　　　　畿：蟹駿Pτ24，195。1轟
　　　　　輔一｝一一SεPT：25．1958　9●7

　　　　　－SεPτ　26．1958　942

O　　　I◎　　　20　　　きO 40　　　50　　　60　　　70　　　00
霞AOlAL　　D，STANCε

（c）

40

20

10

（　6
圭
0　4
　

8
台　2
で

1
0．6

0．4

禽
　　賜
　献．％

黛総き．
馨ぐ　』

○

　　ゆ
　　蕊（d）

晃転
転燕●箋
、落
　　 葱
　　　　　　Φ

第9図 実測の台風の構造
（a）平均的な台風の接線風速を半径と高さの関

　　数として示す（lzawa，4964）．

（b）ハリケーソHeleneでの温度（通常値から
　　の偏差）を半径と高さの関数として示す．

　　横軸は0～70海里および0～80海里まで
　　目盛ってある．PVは最大昇温域（12。C），

　　Kは冷却域を示す（Col6n，1964）．

（c）左は・・リケーソDaisyにおける風速の動

　　径分布，右はHeleneに対するもの，横軸
　　の半径は海里，縦軸の風速はノットで目盛
　　ってある（Co16n，1964）．

（d）地表付近のストレスの動径分布，Rieh1と

　　Malkus（1961）が・・リケーソDaisyに対
　　して得たもの，Palm6nとRieh1（1957）

　　が平均的な台風について得たもの，モデル
　　で得られたもの（Yamasaki，1968a）．
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220 台風の発達の力学

1969），Yamasaki（1968c），YanaiとTokioka（1969）の

研究によってほぼ解決された感がある．Ooyama（1966）

は，この問題を理論的に扱い，台風内での負の絶対渦度域

は，ごく狭い領域に限られているから，この不安定に伴

う運動はこの領域付近に限られ台風としての発達には

寄与しないと論じた．多層モデルを用いたYamasaki

（1968c）の数値実験では，200～300mbレベルで負の絶

対渦度があらわれ，これに伴って偏平な循環が400～200

mbレベルにあらわれた（図略）．第8a図に示されてい

るように，この不安定域の広さは，台風の最盛期に最大

で，衰弱とともにこの領域も狭くなっている．CaseIVa

は，多層モデル（13層）とはいっても慣性不安定を十分

に記述しうるほどの層の数はないが，Ooyama（1966）の

推論を支持する数値実験と考えてよいと思われる．

　第5図～8図に示した結果は，実際の台風の特徴をか

なりよく表現している．これらの特徴の多くはOoyama

（1969），Yamasaki（1968a，b，c），Rosenthal（1969）の

モデルで共通して見られるものである．次に，実測され

た台風の構造の例をいくつか示しておこう．第9図左上

はIzawa（1964）が平均的な台風について得た接線風速

の分布，第9図右上はハリケーンHelene（1958）に対

してCo16n（1964）が得た温度場（平均からの偏差）の

分布で，それぞれ第7a図，第7d図と比較してほし

い．第9図まんなかはハリケーンDaisy（1958）とHc－

lene（1958）に対する∂θの動径分布である．Daisyの場

合には接線風速の最大の位置は発達初期でも中心にかな

り近い所にあるが，Heleneの場合には■ニ70kmから

7ニ20kmへと中心の方へ移っており，第8b図でみた特

徴がよく出ている．第9図左下は地表付近でのストレス

τoの動径分布で，Palm6nとRiehl（1957）が平均的な

台風について得たものと，Rieh1とMalkus（1961）がハ

リケーンDaisyについて得たものと，Yamasaki（1968

a）のCase　II　aに対するものとを示してある．τ。卿＝

const・という関係がよく成り立ち，彫の値は実測とモデ

ルで良く一致していることがわかる．

　12．モデル台風のエネルギー論

　実際の台風についてエネルギー収支を調べることは，

Palm6nとRieh1（1957）やRiehlとMalkus（1961）

等によって行なわれているが，データーが不十分のため

にはっぎりとしたことはわからないことが多い．この節

では，数値実験で得られた台風についてのエネルギー収

支を述べよう．例としてOoyama（1969）のcase　Aの発
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第10図 Ooyama（1969）のcase　Aの発達期云＝81時間におけるエネルギー収支．半径100km，

200km，500km，1000kmの4つの領域にわけてある．図中のアンダーライソをつけた数
字のPは気柱全体でのポテンシャルエネルギー，馬は上層の運動エネルギー，馬は下層
の運動エネルギー（単位6．28×1013ジュール），長円体中の数字はエネルギーの変化量（単

位6・28×108ジュール／秒），破線内の数字はエネルギー消耗量（一番下の破線内す地表摩

擦による消耗），左上の数字は潜熱の放出量，」Pとκ1，・Pとκ2の間の矢印はそれらの間

のエネルギー変換量，κの間の矢印は運動エネルギーの輪送量をあらわす．

黙天気”17．5．



台風の発達の力学

達期∫ニ81時間におけ’るエネルギー収支を第10図に示

す．

　まず，系全体としての収支を述べると，潜熱の放出量

は図には示してないが約399400（単位は6．28×108ジュ

ール／秒），潜熱の放出によるポテンシャルエネルギー

馬の生成量は66553（図の左上，この例ではすべて半径

100km以内で生成されている）で，このうち6417が

運動エネルギー鰯へ変換され，42052（図の右上）が

半径1000kmを通して外へ出ていぎ，残りの18084が

1000km以内での馬の増加になっている．「放出された

熱量」に対する「・砺から鰯への変換量」の割合，い

わゆる熱機関でいう効率は非常に小さく1．7％であるこ

とや，砺の生成量の約3分の2もの量が半径1000km

より外へ出ていくことが注目される．なお，効率は，水

平温度傾度の増大とともに増大し，！ニ134時間では3．7

％，渉＝194時間では3．9％で，Palm6nとRiehl（1957）

が平均的台風に対して得た2．5～3％という結果とよく

一致している．

　生成された倫のうち，どれだけの割合が摩擦で失わ

れるかは，発達の時期によって異なる．渉＝81時間では

48％，渉＝134時間では78％，∫＝194時間では85％が摩

擦によって失われ，残りが系の運動エネルギーの増加に

なっている．1動の消耗は地表摩擦によるものP・と内

部摩擦によるもの瓦とに分けられる．∫＝81時間では

PsはP‘の約5倍，！ニ134時間では約10倍である．

Yamasaki（1968a）の結果では，発達初期にはZ）sと

Z）iは同じ程度，発達後期ではZ）・はZ）乞の約2倍であ

った．ハリケーンDaisyに対してRieh1とMalkus

（1961）が調べた例では，Z）・の方が2倍位のときもあ

り，また半分位のときもあり，はっきりしていない．

　次に半径100kmより内側の領域についてみよう．対

流圏下層での運動エネルギー源についてみると，6122が

鞠からの変換により，2046が1動の形で半径100km

の外から入ってくる．この総計8168のうちの約70％に

あたる5846が上層へ運ばれ，1762が地表摩擦によって

失われ，77が内部摩擦によって失われる．残りのわず

か483が，そこでの倫の増加になる．流入量と生成量

の総計のうちどれだけの割合が，そこでの増加になるか

は，発達の時期によって違うことは言うまでもないが，

急速な発達期においても，ごくわずかの量が増加になる

点が注目される．対流圏上層では下層からの砺の流入

量5846のうち約70％の4084は場になり，990が半径

100kmより外へ倫の形で出ていき，334が内部摩擦

1970年5月
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によって失われ，438がそこでの鰯の増加になる．気

柱全体としては砺から鰯への変換量は2038であ

り，摩擦によって失われる量は2173であるから，生成

量よりも摩擦によって失われる量の方が大ぎい．この傾

向はmature　stageではもっとはっきりする．このこと

は半径100km以内の鰯の増加に対し，外からのKE

の流入が重要であることを示す．砺源は積雲対流の放

出する熱であって，その量は66553で，そのほとんどの

65934が100kmより外へ砺の形で出ていく．

　半径100kmより外の領域では，100km以内の領域

からもらった馬が一部κ齢こ変換され，生成された鰯

の大半が摩擦で失われ，一・部はそこでの増加に，一部は

100km以内へ入っていく．

　半径200kmより内側の上層では，窃から倫ではな

く，1鞠から砺への変換が起こっている点が注目され

る．これは第6図で見たように，上層の200km以内で

は，中心ほど気圧が低いにもかかわらず空気が外側へ吹

ぎ出すことによる．気圧傾度にさからって吹ぎ出すのは，

もちろん遠心力（とコリオリカ）のためである．

　13．パラメーターや初期条件に対する依存性

　10節では，パラメーターの役割を線型理論の範囲で述

べた．この節では，非線型の数値実験において，パラメ

ーターや初期条件によって，モデルで再現される台風の

性質がどのように変わるかを述べよう．

　13．1．海面温度の効果

　海面温度と台風の発生の関係については，Palm6n

（1948）その他の研究がある．海面温度丁、が高いほど，

海面付近の空気の相当温位θ，。は高くなりうるから，h

の値は大きくなり，発達に都合がよいことは線型理論か

ら明らかである．また，7節で述べたように，地上気

圧降下の最大値は，おもにθθ。によって決まり，θθ。は一

般にθ召8を越えることはなく，またθθ8はTsとρ8の

関数であるから，T、は台風の最低気圧を定める要素の

一つである．第11a図は，Ooyama（1969）の数値実験

で得られた結果で，中心気圧の時間変化を示す．実線は

11節で紹介したcase　Aで，海面温度は全域27．5。Cに

選んだ場合である．破線は，case　Aにおいて，風速が

最大となった134時間以後，海面温度を急に27．5。Cか

ら25．6。Cに変えた場合を示す．海面温度が全域にわた

ってこのように急に変化することはないとしても，この

結果は「台風が低い海面温度の所へ移動すれば，かなり

急速に衰弱する」ことを示している．点線は，初期から

Ts＝25。60Cの場合で，発達してはいるが，中心気圧が

19
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第11b図 hurricane　windの半径や接線風速最大の半

径が海面温度の分布にどのように依存するか

を示す．実線は全域27．50C，破線は7＞300

kmで25．60C，鎖線は7＞150kmで25．60C，

点線は　7＞150km　で23．goCのcase
（Ooyama，1969）．

最低になるのに200時間位もかかっており（このcase

の時間の原点は一100時間にとっている），しかも最低

気圧は，それ程低くはない．鎖線は，102時間までは点

線のcaseと同じで，それ以後はTsを25．60Cから

27．50Cに変えた場合で，海面温度の上昇によって急速

な発達が起っている．最低気圧は，実線のcaseとあま

り違っていないことが注目される．

　海面温度に関して，もう一つ面白い数値実験を紹介し

よう．第11b図に風速32m／sec以上の半径と最大風速

の位置の時間変化を4つのcaseについて示す．実線は

case　A，破線は中心から半径300kmより外では25．60C，

300km以内で27．50Cの場合である．半径300km以内

での海面温度が同じでも，300kmより外で海面温度が

20

低いと強風域は小さくなることを示している．Ts＝25．6

0Cの領域が150kmまで及んでいる鎖線のcaseでは，

強風域は更に小さくなる．点線は150kmより外で23．9

0Cのcaseである．以上の結果から，大西洋のハリケ

ーンが太平洋の台風に比ベー般に小型であるのは，暖か

い海面域の広さに差があるからではないかとOoyama

（1969）は推論している．

　Ooyamaのモデルでは，海面温度は外的なパラメータ

ーとして与えているが，海面温度は台風によって変化す

るという観測事実が知られている．一般に，台風が通過

した所の海面温度は，台風の風のストレスによる海水の

湧昇によって低くなる．このような効果までとり入れた

台風モデルは容易ではないが，なんらかの形で簡単化

してモデルに含めることは，将来の台風予報では必要と

されるであろう．もちろん，台風の移動を考慮すること

は，それと同様に重要である．

　152σDとσE
　Ooyamaのcase　Aでは，C、o＝CE＝（O．5十〇．06∂s〉

×10－3のように，CDとCEを等しく，かつ風速に直線

的に依存するように仮定されている．風速に関係なく

Co＝CE＝1．5×10－3（この節でのCoやCEの値は、9CO

mbレベルの風速に対する係数である）と仮定したcase

Dに対する中心気圧の時間変化を第12a図に示す．黒点

はcase　Aである．風速が弱いうちは，CDやCEの値は，

case　Aより大きいから発達も急であるが，風速が強い

発達後期では，case　Aに比して発達はゆっくりになる．

しかし，両者の結果にはそれほど大きな差はないことが

わかる．CpとCEの値を風速に依存すると仮定した場

合も，定数と仮定した場合も，結果がほとんど違わない

のは，CDとCEの値を等しくとったからであると考え

られる．

O
O lO◎ 200hr
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第12a図

曾i　m●一→

CDとCEの値を1．5×10召に仮定したcase
での中心気圧の時間変化．黒点は風速に比例

すると仮定したcase　A（Ooyama，1969）．

、天気”17．5．
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第12b図　実線は134時間以後，海面からの熱供給を断

　　　　　った場合（CE＝0）急速に衰弱することを示

　　　　　す．破線と鎖線は初期よりCE＝0の場合で，

　　　　　鎖線ではηの初期値は3．0，他のcaseでは
　　　　　2．0（Ooyama，1969）．

hを定数として扱う線型理論の範囲では，台風の発達率

はCDが大きいほど大きいのであるが，非線型の数値実

験では事情は大きく違ってくる．（10．2）の第2式より

一∂rs／∂θs＝（X＋0）ノゲすなわち，吹き込み角はCDが

大ぎい程大ぎいから，空気がある半径7ニ72から，中

心のほうへ移動して7＝・7、に到達する間のpathの長

さは，CDが大ぎいと小さくなってしまい，海面からの

熱供給がそれだけ少なくなって，θ・。があまり増大しな

いうちに中心付近に達してしまうからであると考えられ

る．CD＝1。5×10－3の定数に選び，CEを風速に依存さ

せた数値実験では，最大風速は95m／secにも達した．

最大風速が60m／secにしかならなかったcase　Dと比

較してみると，CDの効果が理解できよう．

　第12b図の実線は，case　Aの134時間以後，CE＝0

とした場合の中心気圧の時間変化で，台風が上陸したよ

うな場合を想定したcaseである．熱や水蒸気の供給を

断っと，急速に衰弱することがわかる．このような台風

の衰弱過程を実際の台風について解析した論文としては

Wada（1969）がある．破線は，初期からCE＝0とした

場合で，ηの初期値はcase』Aと同じく2．0に選んでい

るが，海面からの熱供給がないためにすぐに1．0に近づ

くために発達でぎない．鎖線はηの初期値が3．0の場合

であるが，やはり発達は持続できない．

　15．5　コリオリのパラメーター

　非線型の場合のおもしろい結果は，コリオリのパラメ

ーターが大きいほど，台風の水平スケールが大きくなる

という特徴である．第13図は，Yamasaki（1968a）の数

値実験の結果で，上昇域の半径の時間変化を∫ニ5×

10－5sec－1（200N）と∫＝10－5sec－1（40N）の場合につい
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第13図

　　　2　　　　4　　　　6　　　　8

　　　　　　　time（day）

上昇域の半径がコリオリのパラメーターの値に

どのように依存するかを示す（Yamasaki，
1968a）．

て示したものである．ノ』を定数とする軸対称の数値実験

であるから実際との対応はきちんとは論じられないが，

少なくとも定性的には，台風の大きさは，ノ’が大ぎいほ

うが大きいと結論してよいであろう．Ooyama（1969）

も同様の結果を得ている．∫が小さいと吹き込み角は

大ぎくなるから空気が中心のほうへ移動する間の角運動

量の損失は小さくなり，したがって，∂θは中心付近で

強くなる傾向をもち，それに伴って渦度も上昇流も中心

付近で強まりやすくなるからである．線型理論では，台

風の発達率はノ’が小さいほど小さいが，非線型の数値実

験では，中心気圧に関するかぎり，∫が小さいほど，気

圧降下は急速である．

　15．4　熱の鉛直分布

　線型理論から期待されるように，モデル台風の発達は，

　　　　　　　　　　　　t（doys）
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中心気圧の時間変化（発達の様子）が熱の鉛直

分布にどのように依存するかを示す．1は放出

される熱のうち対流圏下層に与えられる割合
（Yamasaki，1968a）．
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熱の鉛直分布に敏感に依存する．Yamasaki（1968a）の

数値実験は，温度変化を2層で定義するモデルを用いて

いるが，たとえば，対流圏下層に43％，上層に57％の

割合で熱が放出されると仮定すると8日後に中心気圧は

最低とな：るが（第14図，1ニ0．43），対流圏下層に48％与

えると　（1＝O．48）発達はもっと急速に起こり，中心気

圧が最低となったのは6日後であった．また対流圏下層

に30％，上層に70％（1＝0．30）というcaseでは台風の

発達は起こらなかった．逆に，下層に70％（1＝0．70）

というcaseでは，下層でwarm　coreが顕著となり，

台風の温度場の特徴は表現できなかった．

　15．5　温度分布の初期条件

　Ooyama（1969）のモデルでは（6．3）で与えられるηが

1より大ぎくなるように，またYamasaki（1968b，c）や

Rose且thal（1969）のモデルでは，（6．5）で与えられるh

が，10節で述べた線型理論からわかっている妥当な分布

になるように，初期の温度分布やθ・。を選べばよい．

　ところで，（6．3）と（6．5）の両者のモデルには，

大きなちがいがある．（6．3）のモデルでは，上層の温度

がある程度低いほど，また下層の温度がある程度高い

ほど発達に都合がよいのであるが，（6．5）を用いたモデ

ルでは，上層の温度がある程度高いほど，また下層の温

度が低いほど，発達に都合がよい．このような相反する

結果を生ずる両者のモデルの妥当性は，これからの研究

に待たなくてはいけない．筆者の考えでは，積雲対流の

上方熱輸送が盛んに起こっている時期では，台風の発達

はほとんど起こらず，この熱輸送によって上層がある程

度温暖化されることによって下層への熱分配の割合が増

大することが台風の発達の条件ではないかと思われる．

上層のwarm　coreの完成の後に急速な発達が起こると

O

一
2 4

t（doys）

6 8 lO

いうYanai（1961a）の解析事実は，上記の推論を支持

するものと考えられる．さらに下層が不安定であればあ

るほど，対流の上方熱輸送量は少なくて，発達に都合が

よいであろう．

　第15図は，Yamasaki（1968b）の数値実験において，

下層の安定度S（（6．2）で定義）の初期値が0．040K／mb

の場合（Case　m　a）と0．050K／mbの場合（Case　III　b）

の中心気圧の時間変化を示す．発達の速さは，仮定（6．5）

のもとでは下層の安定度に大きく依存することがわか

る．なお，Case　III　bでは1の初期値は0．29である

が，上層の昇温に伴って下層への熱分配の割合が増大

し，発達している．第14図で，1＝・0．30という定数を仮

定した場合には発達していないことに注意してほしい．

　15．6　接線風速の初期条件

　接線風速の分布を初期条件としてどう選ぶかによっ

て，結果がどのように違ってくるかを示そう．第16図の

上の図は，Ooyama（1969）の数値実験において，接線

風速の最大値の時間変化を4つのcaseについて示す．

実線は，最大風速の位置を初期に7＝25kmの所に仮定

した場合，破線は7＝50km，一点鎖線は7＝75km，二

点鎖線は7＝100kmの場合で，どのcaseも最大風速の

初期値は5m／secに選んでいる．時間の原点は，あとの

3caseについては，図中に示した時間にとっている．こ
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第15図　仮定（6．5）を用いたモデルにおいて，対流圏下

　　　　層の安定度の初期値に発達の様子がどのように

　　　　依存するかを示す（Yamasaki，1968b）．
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第16図

　lOO　　　　200　　　　300　　　　400　　　　500　　　　600hr

初期条件として接線風速最大の半径をどう選ぶ
かによって，急速な発達が起こり始めるのに要
する時間や，最盛期における台風の水平スケー
ルがどのようにちがうかを示す図．上の図は最
大接線風速，下の図はその半径の時間変化，case

／44は初期に7＝25kmに仮定した場合，z％
は50km，ノ4i3は75km，ノ4i4は100kmの場
合である．時間の原点はcase　z％，ノ4i3，ノ4♂4

については上の図中に示してある（Ooyama，
1969）．

、天気”17．5．
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の図から，最大風速の位置を中心に近いほうにおいた場

合のほうが，急速な発達が起こるのに長い時間を要する

ことがわかる．しかし，Yamasaki（1968b）の数値実

験では，7＝100kmと7＝200kmの場合とでは，7＝100

kmのほうが早く急速な発達期に入っており，上で述べ

たOoyamaの結果は，プリミティブモデルでも見られる

性質かどうか，将来の問題である．

　第16図の下の図は，最大接線風速の位置の時間変化を

示す．最盛期の水平スケールは，初期条件として選んだ

スケールと密接に関係していることを示しているが，こ

の点もプリミティブモデルではどうなるのかよくわから

ない．最盛期の水平スケールは，初期条件と単純な関係

にはないようにも思われる．台風の水平スケールが何に

よって決まるのかは，これまでの研究で明らかにされな

かった重要な問題点の一つである．

　中心付近の下降流の再現に関しては，Yamasaki

（1968b）の数値実験では，初期条件として，中心付近の

相対渦度を小さくとったcaseでは下降流は再現できた

が，他のcaseではうまく再現できなかった．眼の形成

に関する議論は現在のところはっきりしておらず，今後

の研究として残されている．

　14．今後の問題点

　11節から13節でみたように，現在の台風モデルは，み

ごとに実際の台風の特徴を表現している．近年の一連の

研究によって，台風の発達のメカニズムの多くの部分は

理解され，一応の目標には到達したように思われる．し

かし，なお多くの重要な課題が残されていることを感

ずる．たとえば，積雲対流の効果をとり入れる方法に

ついては研究の必要が残されていることは言うまでもな

い．特に筆者の関心は熱の鉛直分布である．本文でし

ばしば述べたように，熱の鉛直分布は，台風の発達や構

造を規定する重要な要素である．発達のための必要条件

は，成層が対流不安定であるとしても，そのようなとぎ

にいつでも台風が発達するとは限らない．大気成層がど

のようなとぎに，台風の発達をひぎ起こすような積雲対

流が起こるのかは，今後の興味ある問題であるとともに

この点を明らかにすることこそ，台風の発達を本当の意

味で説明したことになるであろう．

　本文では積雲対流による運動量の輸送については述べ

なかったが，Ooyama（1969）のモデルにはこの運動量

輸送が取り入れられている．台風の発達にとって，これ

がどの程度重要かは現在のところ明らかでない。この点

に関してはGray（1967）を参照してほしい．

1970年5月
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　第二は，海面から大気への熱輸送の問題である．

Ooyamaが示しているように，仮に大気中に十分水蒸気

があっても，海面からの水蒸気や熱の供給なくしては，台

風の発達はすぐにとまってしまう．海面から大気への熱

供給をモデルに取り入れる場合の重要な量は，CDやC忍

の値である．これらの値に関しては多くの研究はある

が，依然としてあいまいさが残っていて，これらの値や

風速に対する依存性をはっきりさせることは，台風予報

の見地から非常に重要であろう．

　発達の研究としての次の大きな興味は，台風の非対称

性および台風の移動を考慮した発達の研究である．台風

の発達と移動の問題は，これまでは別々に取り扱われて

きたが，いうまでもなくこの二つは密接に関連している．

海面温度やコリオリのパラメーターが台風の発達や構造

をきめる重要な要素である以上，台風の発達は移動を考

慮なしに予報できないし，また主としてsteering　method

で論じてぎた移動の問題は，積雲対流を含む台風内の運

動を考慮することによって，新しい道が開かれるはずで

ある．もちろん，軸対称の仮定をとり除いた3次元モデ

ルは，理論的にも数値実験のうえからもなかなか容易で

はないが，台風の発達の研究が一応の成功をおさめた現

在では，発達と移動の問題を同時に論ずる段階にきてい

ることを感ずる．

　我々のもう一つの興味は，実際の台風について，モデ

ルを適用してみることである．残念ながら，現状では観

測データが不十分のために，モデルの妥当性の十分な検

証もできないし，力学モデルに基づいた台風予報も可能

ではない．しかし，これは将来必らず実現されるべきこ

とである．要請される特に重要な観測は，温度，水平

風，海面気圧，地表面境界層における水蒸気量の分布，

海面温度等が考えられる．

　本稿では，台風の「発達」について述べたが，「発生」

の問題については，Yanai（1961a，1968）の論文が，偏

東風波動から台風が発生していく過程を解析した貴重な

論文である．発生に関する理論的研究もいくつかある

が，はっきりした結論は出されていない．発生と発達の

メカニズムは，積雲対流の役割に関しては多分同一で，

一般流や，そのシアーの効果，およびそれに伴う非対称

性が両者を区別するおもな要素であると思われる．

　偏東風波動のシノプティックな研究は，Riehl（1954）

の教科書に記述されており，また最近では，スペクトル

解析によって，WallaceとChang（1969）や東大のNitta

によって行なわれている．理論的研究としては，順圧不
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安定の立場から論じたNittaとYanai（1969）の研究や，

潜熱の放出を伴う一種の傾圧不安定波と考えるShukla

（1969）の研究がある．最近の筆者やOoyamaの研究に

よれば，偏東風波動の発達に重要な要素は，偏東風の鉛

直シアーと摩擦収束に伴う潜熱の放出であり，特に熱が

対流圏上層で多く放出されることが条件で，このような

とぎ水平スケールは2000～4000kmになり，構造，スヶ

一ルともに，偏東風波動のそれに似ている．そして，台

風が発生，発達していくためには，偏東風の鉛直シアー

が弱くなることと，熱の放出量が対流圏のごく下層で多

くなるという二つの条件が重要であると思われる．鉛直

シアーが弱くなることの重要性は，最近のKitadeの数

値実験によって，よりはっぎり示されており，観測に基

づいたGray（1968）の研究からも指摘されている．偏

東風波動又はITCから台風が発生，発達していく過程

の数値実験は，移動の問題をも含む重要な研究であり，

そのような研究が成功をおさめる日が来ることを強く望

んでいる．
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