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大規模な大気運動はどのようにして

維持されているか＊

菊　　池 幸　雄＊＊

　1．はじめに

　地球大気の運動の源が，太陽からやってくる熱である

ことは古くから知られている．もし，太陽が姿を消して

しまったならば，地球をとりまくような大規模な大気の

運動は，摩擦のため4～5日で消滅してしまう．摩擦に

よって失われるエネルギーを，太陽エネルギーが補って

いるため，大気の運動は維持されている．では，どのよ

うな機構で，太陽エネルギーは大規模な大気の運動を維

持しているのであろうか．この論文では，その維持の機

構を解説的に述べることを目的とした，したがって，厳

密さを求める読者にとっては不充分なものにならざるを

得なかった．また，資料も，殆どのものが，大循環の数

値シミュレーショソの結果である．

　大気運動の維持の機構は，季節によって異るが，ここ

では，最も典型的な，冬期の北半球における対流圏の運

動を対象としている．

　2．帯状流・平均子午面循環・擾乱

　大気の運動は，風速の東西成分％，南北成分∂，垂直

成分ω（垂直・P一速度）によって表わされる．これら

の成分を，更に，緯度線に沿って平均したものと，それ

からの偏差に分ける．即ち，

　　　　　　　　　　％＝死十％！

　　　　　　　　　　∂二万十が

　　　　　　　　　　ω＝面十ωノ

ここで，“一”は緯度平均を，“ノ”は偏差を表わす．

　％によって表わされる運動は，緯度線に沿う大気のリ

ソグが，緯度線に沿ってまわる運動である．この運動を

帯状流と云う．
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　∂とωから合成される運動は，子午面内の運動を表

わす．各経度の子午面内では，それぞれ異った運動をし

ているが，それらを各経度の子午面について平均したも

のが，矛とあによって表わされる運動で，これを平均

子午面循環と云う．この平均子午面循環は，緯度線に沿

う大気のリングが南北，上下に動く運動に外ならない．

　後に示すが，実際の大気では，この緯度線に沿う大気

リングが，緯度線に沿ってまわる速度は，それが南北，

上下に動く速度に比べてはるかに大きい．したがって，

帯状流と平均子午面循環を合わせた運動は，緯度線に沿

う大気リングが，緯度線に沿ってぐるぐるまわりながら，

南北，上下方向にゆっくりと動く運動に外ならない．

　第1図は，冬期間（12月～2月）について平均した帯

状流の緯度・高度分布である．これからの議論は，冬期

の北半球の対流圏について行おうとしているので，特に

その領域に注目して，特徴を見ると，30度の200mb付

近に西風の最大，即ち，ジェットが存在していて，対流

圏の大部分は西風におおわれている．しかし，高緯度の

地表付近と低緯度には，東風が吹いている．

　第2図は，冬期間（12月～2月）について平均した平
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第1図12月～2月の平均の帯状流の緯度・高度分
　　　　布（Newelletal．1969）
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第2図　12月～2月の平均の平均子午面循環の緯
　　　　度・高度分布（Newell　et　a1．1969）

均子午面循環の流線図である．再び，北半球の対流圏に

、注目すると，低緯度には，南半球にまで拡がっている強

大な循環の細胞がある．この循環をハドレイ循環と言

う．その隣の中緯度には，北で上昇し，南で下降する循

環の細胞が存在している．対流圏では，南が北よりも高

温であるから，この循環細胞は，相対的に低温の領域で

上昇し，相対的に高温の領域で下降している．このよう

な循環を間接循環と云う．高緯度には，更に，もう一つ

の循環細胞がある．この循環は，南（高温域）で上昇

し，北（低温域）で下降しているから，直接循環であ

る．このように対流圏の平均子午面循環の大きな特徴

は，3細胞の構造を持っていることである．

　第1図から明かなように，ジェットの風速は35m／sec

であるが，平均子午面循環の風速は，強いハドレイ循環

の中でさえ，南北速度の最大値が3m／sec位，上昇速度

の最大値が8mm／sec位であるから，前に述べたように，

緯度線に沿う大気リングの緯度線方向の運動の速度が，

このリングの南北，上下運動の速度に比べ，はるかに大

きいことがわかる．

　大規模な大気の水平運動は，ほぼ地衡風運動と考える

ことができる．したがって，等圧線分布（等圧面上の等

高度線分布と考えてもよい．今後いちいち断らないこと

にする）を見ると，その流れの様子が分る．しかし，垂

直面内の運動は非地衡風運動であるから，等圧線分布か

ら，その運動の様子を知ることはできない．ところで，

帯状流は水平運動であるから地衡風運動と考えてもよい

が，平均子午面循環は垂直面内の運動であるから，非地

衡風運動である．したがって，帯状流と平均子午面循環

を合わせた運動に対応する気圧分布は帯状流の状態によ

ってきまる．しかも，帯状流は緯度線に平行な流れであ

るから，この場合，等圧線も緯度線に平行となる．

　以上は，％ノ，が，ωノが零の場合の話であるが，実際に

は，が，が，ωノが存在する．この場合には，緯度線に沿

2

う大気リングは南北，上下方向に波うって，地球のまわ

りをまわるわけである．また，例えば，πノ，がによって

表わされる運動が強い渦運動であるような場合には，帯

状流がかくされて，見かけ上は渦運動のみがあるように

見える．これらのことは，ちょうど，川の流れが，いろ

いろな原因によって乱されて，波うったり，渦をつくっ

たりして流れるのとよく似ている．このようなわけで，

πノ，が，ω，によって表わされる運動は，擾乱によるもの

と考える．

　地衡風の関係を考慮すると，擾乱が存在する場合に

は，等圧線はもはや緯度線に平行ではなく，波状や渦状

の形を画く．

　擾乱には，定常性擾乱と移動性擾乱の二つがある．定

常性擾乱とは，非常にゆっくりと変動する擾乱のことで

ある．定常性擾乱を見るには，例えば，月平均等圧線分

布図をつくればよい．月平均をすることによって，変動

の早い擾乱の影響は除去され，ゆっくりと変動する擾乱

の影響のみが残るからである．月平均等圧線分布図にお

いて，冬期の地表に現われる，大陸上の高気圧，海洋上

の低気圧，夏期の地表に現われる大陸上の低気圧，海洋

上の高気圧，対流圏中層から上層にかけての大陸東岸の

気圧の谷，夏期，チベット高原上の対流圏上層に現われ

る高気圧等は定常性擾乱の代表的なものである．

　移動性擾乱とは，変動の早い擾乱のことで，一般にこ

の種の擾乱は東西方向に移動する．毎日の天気に直接関

係する移動性の高気圧や低気圧は，その代表的なもので

ある．

　以上のように，実際に見られる大気の運動は，帯状流

と平均子午面循環及び擾乱から合成されたものであると

考えることができる．

　3．擾乱の発達

　いろいろな原因で大気の流れは乱される．例えば，地

表面がなめらかでないことや，その構成物質が均一でな

いため，太陽熱による地表面の暖められ方が違うこと等

は，大気の流れを乱す原因となる．ここでは，このよう

にして発生した大気中の乱れが，大きな振幅の擾乱に発

達するメカニズムについて考えてみよう．

　A．傾圧不安定

　うず度方程式と熱力学方程式から局所時間微分の項を

消去すると，ω一方程式

　　　・〆ω＋膿一鰐vζ＋んβ蕩

　　　　　一2（誓V諾＋筈V諾）（・）
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が得られる．ここで，σは静的安定度，ノ10はコリオリ・

パラメーター，ζはうず度，yは風速ベクトル，φは

ジェオ・ポテンシャル，βはコリオリ・パラメーターの

韓度変化の割合である．

　上式の右辺第3項は，一般に第1項や第2項よりも小

さいので省略し，更に，東西方向，南北方向，垂直方向

の波数が，卿，n，1なる擾乱について考えることにする

、と，

ω＝・4COS（耀＋勿＋1カ＋δ） （2）

とおくことができるから（δは位相角を表わす），（1）

式と（2）式より

　　　　ω膨．が＋灘＋詞一号）vζ

　　　　　＋．が＋罪＋∬β（一劣）　（3）

　　　　∂y
ここで一　　は温度風である．上式の右辺，第1項は，
　　　　　∂カ

うず度ζの大きい所から小さい所へ温度風が吹く領域

では上昇流が，温度風がうず度の小さい所から大きい所

へ吹く領域では下降流が存在することを示している．右

辺の第2項は，温度風の南北成分が小さいとぎは無視で

きる．

　さて，東西方向には気温の変化がないが，対流圏のよ

うに南で高温，北で低温の気温分布をしている大気中に

小さな擾乱が発生したとしよう．

　第3図には，そのときの気温分布と気圧分布が示され

ている．この場合，温度風は西から東へ向っており，う

ず度はトラフの所で最大，リッジの所で最小になるか

ら，（3ン式より明かなように，トラフの東側（リッジ

の西側）で上昇流，トラフの西側（リッジの東側）で下

1降流が生ずる（この場合，（3）式右辺の第2項は無視

できる）．
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　この結果，トラフの東側では上昇流によ、る断熱冷却に

よって気温は下り，トラフの西側では下降流による断熱

加熱によって気温は上る．一方，トラフの東側では，南

西風が吹くから，南北成分流は南風である．この南風

は，南で高温，北で低温の温度分布の所に吹くわけであ

るから，熱移流によってトラフの東側の気温を上げる．

トラフの西側では北西風（南北成分流は北風）による熱

移流によって気温が下る．このように垂直流と南北成分

流は気温の変化に対して互いに相殺する効果をもってい

る．

　ここで，南北成分流による熱移流の効果が垂直流によ

る断熱変化の効果よりも卓越する場合を考えてみよう．

　この場合には，トラフの東側（リッジの西側）では気

温の上昇が起り，トラフの西側（リッジの東側）では気

温が下る．この結果，トラフやリッジの軸は垂直方向に

第4図のように傾く．

　ここで，収敏・発散の分布を求めてみよう．トラフの

東側（リッジの西側）は，上昇流の領域であるから，対

流圏下層では収敏，上層では発散が起る（圏界面は壁の

ような役割を果すと考える）．トラフの西側（リッジの

東側）は，下降流の領域であるから，トラフの東側とは

反対に，下層に発散，上昇に収敏が存在する．対流圏中

層では，トラフの所で考えると，トラフの上が上昇流，

トラフの下が下降流となっているから，収敏が起ってい

るはずである．反対に，対流圏中層のリッジの上では下

降流，リッジの下では上昇流が存在するから，ここでは

発散が起っている．以上のことを考慮すると，収敏・発

散の分布は第4図のようになり，　トラフは収敏域の中

に，リッジは発散域の中に存在することになる．

　収敏域では，低気圧性うず度が，発散域では高気圧性

うず度が増加するから，トラフやリッジは深まり，波動

状の等圧線分布（第3図参照）の振幅は増大する．即

ち，擾乱が発達する．

　以上のようなメカニズムで擾乱が発達することを傾圧
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不安定と云う．

　これまでは，南北成分流による熱移流の効果が垂直流

による断熱変化の効果よりも卓越する場合を考えたが，

反対に垂直流の効果の方が卓越する場合には，すべての

事柄が反対に起る．即ち，トラフの東側で降温，トラフ

の西側で昇温が起り，この結果，トラフ・リッジの軸は

上層へ行くほど東に傾き，トラフは発散域に，リッジは

収敏域に入る．したがって，擾乱は減衰してしまう．

　このようなわけで，傾圧不安定によって擾乱が発達す

るためには，南北成分流による熱移流の効果が垂直流に

よる断熱変化の効果よりも卓越しなければならない．こ

のためには，南北の気温傾度が大きいほど都合がよい．

かくして，傾圧不安定は南北気温傾度の大きいほど（温

度風の関係を考えると，帯状流の垂直シェヤーが大きい

ほど）起りやすいことがわかる．移動性高・低気圧は，

この傾圧不安定によって発達すると考えられている．

　傾圧不安定波は，トラフの東側で相対的に高温，トラ

フの西側で相対的に低温であり，しかも，トラフの東側

は南風成分，西側は北風成分の風が吹いているから，緯

度圏を通して熱を南から北へ輸送している．すなわち，

∂，T＞0．ここで，∂は風速の南北成分，Tは気温，“一”

は緯度平均，“ノ”はそれからの偏差を示す記号である．

　B．順圧不安定
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線型化されたうず度方程式は

畜哩＋暢哩誰讐
　　　　＋β讐一・

（4）

ここで，収敏・発散は存在しないと仮定されている．ま

た，ψノは擾乱に関する流線関数，πは帯状流，

β一2Ωc・sψ。

　　α

である．

　擾乱の水平スケールをZ）とすると

72ψ一孟2ψノ

とおくことができるから，（4）式は

讐＋（π＋喋一びβ）響一・

となる．上式は，

4

　　　　∂2π
C＝π＋D2∂フ2－P2β

（5）
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ジェットと擾乱の水平構造

なる速度で擾乱が東へ流されることを表わしている．

　傾圧不安定の議論では，帯状流πの垂直方向の変化

（南北気温傾度に対応する）が重要であったが，ここで

は，帯状流死が緯度方向に変化する場合について考え

てみよう．

　第5図は，実際の大気中に見られる帯状流の緯度分布
　　　　　　　　∂2π
とそれに対応する　　の緯度分布を示す略図である．こ
　　　　　　　　∂ツ2

の図と（7）式より明かなように，πの分布はジェット

の存在する中緯度で擾乱をより早く東へ流そうとする
　　∂2π
が，一の分布は，その効果を相殺しようとする．ジェ
　　∂フ2

ットがあまりsharpでないときはπの効果が卓越する、
　　　　　　　　　　　　　　　　　　∂2π
が・ジェットが非常にsha「pンこなると∂ツ2の効果が卓

越するようになる．

　まず，前者の場合，即ち，ジェットがあまりsharpで

ない場合について考えてみよう．このような大気中に，

例えば，傾圧不安定によって擾乱が生じ，その擾乱のト

ラフ・リッジの水平軸は，はじめ，経度線に平行であっ

たとしよう（第6図（a）参照）．この場合，πの効果

が卓越するので，第6図（b）のように，トラフ・リッ

ジの水平軸は傾く．この結果，ジェットの南の領域で’

、天気”21．3．



大規模な大気運動はどのようにして維持されているか

・は，トラフの東側で等圧線がこみ，風速が強くなる．し

たがって，蜘で表わされる運動量輸送は，トラフの東

側で大きくなり，しかも北向き輸送である．一一方，トラ

フの西側では，等圧線の間隔が拡がり，風速が弱くなる

から，運動量輸送も小さくなり，しかも，その輸送は南

向きである．このようなわけで，この擾乱による緯度圏

を通しての正味の運動量輸送は北向きとなる．

　ジェットの北の領域では，全く反対のことが起り，運

動量は緯度圏を通して南へ輸送される．このようにし

て，運動量がジェットのある領域へ集中されるため，ジ

ェットはますます強くなる．エネルギー的に見ると，帯

状流の運動エネルギーが増大し，その分だけ擾乱の運動

エネルギーが減小する．即ち，この場合には，擾乱は減

衰するわけである．

　さて，次に，ジェットがsharpな場合，すなわち，
∂2π
一評一の効果が卓越する場合について考えてみよう．

　この場合には，第6図（c）のようにトラフ・リッジ

の水平軸が傾き，運動量はジェットの領域から運び去ら

れる．したがって，ジェットは弱まり，エネルギー的に

は，帯状流の運動エネルギーが減小して，その分だけ擾

乱の運動エネルギーが増大する．即ち，擾乱が発達する

わけで，このようなメカニズムによって擾乱が発達する

ことを順圧不安定と云う．

　前に述べたように，移動性高・低気圧の発達は主に傾

圧不安定によるもので，順圧不安定はジェットの強化や

弱化に関係する．

　ここで注目しておきたいのは，擾乱は南北の熱輸送の

みならず，南北の運動量輸送にも関係しているというこ

とである．

　以上は，移動性擾乱についての議論であるが，定常性

擾乱については，山岳の力学的効果と海陸分布の熱的効

果が，その成因であろうと考えられている．しかし，こ

の問題は充分に研究しつくされたとは云えない．また，

観測によれば，冬期の対流圏において，定常性擾乱によ

る熱輸送と運動量輸送の分布は，移動性擾乱によるそれ

と非常によく似ているので，以下の議論で移動性擾乱の

影響のみを考えても定性的に問題がない．このようなわ

けで，定常性擾乱についての議論は割愛する．

　4．太陽放射による大気の加熱

　太陽放射が大気を暖め，それが大気運動をひき起す原

動力になるわけであるが，ここでは太陽放射が大気を暖

めるメカニズムについて考えよう．

　太陽からやってきた短波放射は，大気中の空気分子や
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第7図　大気の平均（時間・空間）熱収支

エアロゾルによる散乱，雲や地表面による反射等によっ

て，．一部宇宙空間に帰っていく．地球全体の平均で考え

ると，大気の上面に到達した太陽放射量を100％とする

とき，この宇宙空間に帰っていく量は37％である．残り

63％が大気を暖めるために使われるわけであるが，この

残量がすべて，直接大気に吸収されるわけではない．直

接大気に吸収されるのは，ごく僅かの18％で，残りの45

％は，いったん地表面に吸収される．

　第7図に示すように，地表面に吸収された太陽熱が，

大気中に放出されて大気を暖めるには，次の三つの過程

を経る．

　第1の過程は，地表面からの長波放射（大気から地表

への長波放射を差し引いた正味の放射）による熱放出で

ある．これによって，地表面に吸収された太陽熱のう

ち，18％が大気中へ放出される．

　第2の過程は，地表面から大気への熱伝導で，地表面

に吸収された太陽熱のうちの5％が，これによって大気

中へ放出される．この放出された顕熱は，境界層中では

乱流による垂直混合によって，自由大気中では，対流活

動と大規模な大気運動によって上層へと運ばれて，大気

全層の加熱に寄与する．

　第3の過程は，水循環の助けをかりたもので，地表面

に吸収された太陽熱のほほ半分の22％がこの過程を通し

て大気加熱に寄与する．地中（海も含むものとする）の

水分は，蒸発により水蒸気となって大気中に放出され，

凝結した後，雨となって落下し，再び地中に戻る．この

水循環の際，地中の水分が蒸発して水蒸気となるとき，

地表面で吸収された太陽熱の一部（22％）が使われ，そ

の水蒸気が凝結するとぎ，蒸発に使われたとぎと同量の

5
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熱を大気中に放出する．このようにして，地表面で吸収

された太陽熱が，大気中へ運ばれる．

　この場合，凝結が起って，はじめて大気中へ熱が顕熱

として姿を現わすわけで，凝結の起る前は，熱は潜熱と

して水蒸気と共に運ばれる．第2の過程で述べた顕熱上

方輸送と同じく，潜熱（水蒸気と考えてもよい）の場合

も，その上方輸送へ寄与するのは，境界層中では，乱流

による垂直混合であり，自由大気中では，対流活動と大

規模な大気運動である．

　このように，大気中へ放出された顕熱や潜熱を大気上

層へと運ぶのに，対流が大きな役割を果しているという

ことは注目すべきである．

　大気の上面からは，長波放射によって熱が宇宙空間へ

と逃げている．この失われる熱と大気へ与えられる熱と

は，北半球全体について，長期間の平均として考える

と，第7図のように釣合いの状態にある．

　以上の議論より明かなように，大気を暖める熱は，主

に地表面によって吸収された太陽放射である．実際の地

球上では，低緯度ほど地表面の吸収する太陽放射量が多

いから，低緯度の大気ほど，太陽によって，より強く暖

められている　（蒸発した水蒸気が，その緯度で凝結せ

ず，他の緯度で凝結する場合には，事情は異る）．また，

緯度別に見ると，長期間の平均をとっても，大気に与え

られる熱と大気から失われる熱とは平衡を保ってはいな

い．

　5．ジェットと5細胞平均子午面循環の生成

　大気の運動は，帯状流，平均子午面循環，擾乱から成

立っている．これらのうち，なぜ擾乱が大気中にできる

かは第3節で述べた．一方，帯状流の大きな特徴はジェ

ットの存在することであり，また，平均子午面循環の特

徴は3細胞の構造を持っていることである．ここでは，

このような特徴を持った帯状流と平均子午面循環が，ど

うしてできるかについて，思考実験を試みよう．

　はじめ，大気は等温静止状態にあったとしよう．大気

の上面から宇宙空間へ放射される長波放射は，大気を冷

却させるが，その大きさは大気の温度に依存する．した

がって，等温状態の大気は一様な冷却をうけていること

になる．

　さて，ある時，突然，太陽が輝き出したとしよう．太

陽放射量は低緯度ほど大きいから，太陽放射による大気

の加熱量（加熱のメカニズムについては前節で述べた）

も低緯度ほど大きい．この結果，低緯度では太陽放射に，

よる大気加熱が，長波放射による冷却よりも大きく，高

緯度では，反対に，冷却の方が加熱よりも卓越すると考

えよう．このとぎ，大気の温度は，低緯度で上昇し，高

緯度で下降するので，南北の気温傾度が発生する．

　低緯度では，気温上昇の結果，大気は膨張し，高緯度

では気温下降によって，大気は収縮する．このため，低

緯度の垂直気柱を考えると，或る高度より上の空気量は

増大し，高緯度の垂直気柱では，同じ高度より上の空気

量は減小する．したがって，大気上層では，気圧分布

が，南で高く，北で低くなるため，空気は南から北へと

動く．この結果，垂直気柱の空気の総量は，南で少くな

り，北で多くなるから，大気の下層の気圧分布は，上層

とは反対に，南で低く，北で高くなる．かくして，大気

下層の空気は北から南へ流れる．連続の関係から，この

ような流れに伴って，低緯度で上昇流，高緯度で下降流

を生ずる．このように，南北の気温傾度が発生すると，

低緯度で上昇，大気上層で北向き，高緯度で下降，大気

下層で南向きの1細胞平均子午面循環が生成する（第8

図（a）参照）．

　この循環によって，大気上層では，東向きの，大気下

層では，西向きのコリオリの力が生ずる．このコリオリ

の力によって，大気上層では西風，大気下層では東風の

帯状流がつくられる．この段階では，上層の帯状流の強

さは，中緯度で最大とはなるが，ジェットを形成するほ

ど強くはなく，非常になだらかな緯度分布をしている．

一・方，下層の東風は，地表摩擦のため，非常に弱い．

　南北の気温傾度が，更に増大を続けると，第3節で述

べたように，傾圧不安定を起しやすい状態となり，やが
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第8図
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3細胞平均子午面循環の生成

（C）
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て擾乱が発達しはじめる．このとき，大気上層では，帯

状流が中緯度で最大風速を示すなだらかな分布をしてい

るため，第3節のBで述べたように，擾乱のトラフ・リ

ッジの水平軸は，風の最も強い中緯度へ運動量を集中さ

せるように傾く．

　この擾乱による運動量の集中により，中緯度では，帯

状流がますます強まり，やがてジェットを形成するに至

る．一方，低緯度と高緯度では，運動量が中緯度へと運

び去られるため，帯状流が弱くなる．大気下層では，帯

状流及び擾乱が弱いため，運動量輸送は小さい．

　さて，中緯度の大気上層では，ジェットの生成によ

り，帯状流の地衡風バランスがくずれる．即ち，ジェッ

ト生成前，西風の帯状流に働く南向きのコリオリの力と

北向きの気圧傾度力は釣合っていたが，ジェットの生成

により，南向きのコリオリの力が，北向きの気圧傾度力

よりも大きくなる．この結果，第8図（b）のように，

中緯度の大気上層では南向きの流れが生ずる．一・方，低

緯度と高緯度では，帯状流が弱まるため，南向きのコリ

オリの力が北向きの気圧傾度力より小さくなって，北向

きの流れがひき起こされる．

　これらの結果，亜熱帯地域の大気上層では，空気が南

と北から収敏して下降流を生じ，亜寒帯地域では，空気

が南と北へ運び去られるため上昇流を生ずる．

　亜熱帯地域の下降流は，第8図（c）のように，大気

下層において，南と北へ向う流れをつくり，亜寒帯地誠

の上昇流は，下層大気の中に収敷をひき起す．連続の関

係から，赤道地方と極地方は，それぞれ，上昇流，下降

流の地域となり，このようにして，3細胞の平均子午面

循環が形成される．

　以上より明かなように，南北気温傾度の増大に伴って

発達した傾圧不安定波の運動量輸送が，ジェット及び3

細胞平均子午面循環の生成に大きな役割を果しているこ

とがわかる．

　6．運動量収支

　前節では，ジェットと3細胞平均子午面循環がどのよ

うにしてできるかを述べた．大気の運動は時々刻々，複

雑な変動をするが，帯状流や平均子午面循環の主要な特

徴は大ぎくは変らない．帯状流に注目しょう．対流圏上

層では，擾乱により運動量が中緯度へ集中しているか

ら，このままの状態では，ジェットは強くなるばかりで

ある．しかし，実際には帯状流分布が大きく変わること

はないのであるから，これは，中緯度の対流圏上層へ集

められた運動量が，どこかへ運び去られて釣合っている

㎜区，

119

し”

．州・，1

、lliiiii

．鵠o

．6斜

．811

，＼．

慧羅

網汁
．02

．05

＼可

　　文

30

20

1974年3月

第9図

緬，l

　　　／層
2
、
鍵
，

　　7go　　5a。　　50。　　40。　　36。　　20。　　100　　00

　　　　　　　u㎜展
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ためと考えられる．そして，このことは，どの場所にあ

る大気リング（緯度線に平行）についても云えるはずで

ある．即ち，この大気リソグに運び込まれる運動量と，

この大気リングから運び出される運動量とは釣合ってい

るはずである．では，このような運動量の釣合いは，ど

のようにして成立つているのであろうか．次に，この問

題について考えよう．

　第9図は，擾乱による緯度圏を横切る角運動量輸送

（単位質量の空気塊のもつ運動量はその東西方向の速度

成分％で，角運動量はαcos卿で表わされる．した

がって，αcos　gで割ることによって運動量におきかえ

ることができる．球面座標で問題を扱うときには，角運

動量を用いるのが便利である），即ち，αCOS％例の緯

度・高度分布である．この図は，大気大循環の数値シミ

ュレーションの結果であるが，実測のものとよく一致し
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第10図 擾乱による角運動量輸送の結果生ずる角運

動量増加の割合の緯度・高度分布

（Manabe　et　a1．1970）
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ている．熱帯を除いて，南の緯度では，運動量は北向き

に輸送されており，北の緯度では南向き輸送が見られ

る．しかも，対流圏上層で輸送量が大きい．

　この結果，前節で述べたように，中緯度で運動量の増

加，低緯度と高緯度で運動量の減小が生ずるが，その増

減も対流圏上層において大きい．これを示したのが第10

図である．即ち，この図は，擾乱による角運動量輸送の

結果生ずる，角運動量の増加の割合の緯度・高度分布を

示している．

　まず，この対流圏上層における，擾乱による中緯度の

運動量過剰と高・低緯度の運動量不足がどのようにして

釣合いを保っているかを考えよう．運動量の集中する中

緯度には，間接循環，運動量が運び去られる高・低緯度

には直接循環が存在している．実は，擾乱による対流圏

上層の運動量の過不足は，これらの循環細胞による運動

量輸送によって釣合っているのである．

　まず，直接循環が，運動量輸送に対して果している役

割を考えてみよう．

　直接循環は，南で上昇，北で下降の枝流を持っている

が，この流れによって，面で表わされる垂直方向の

運動量輸送が生ずる．即ち，単位質量あたりπなる運

動量を持った，緯度線に沿う大気リングか，φの速度で

上昇または下降することによる運動量輸送である．ま

た，この循環の上層で北向き，下層で南向きの枝流は，

％∂で表わされる南北方向の運動量輸送に寄与する．即

ち，単位質量あたりπなる運動量を持つ大気リングが

万の速度で南や北へ動くために生ずる運動量輸送であ

る．

　直接循環による運動量輸送は，以上のように，πφと

卿によるものの外，次の第3のメカニズムによるもの

がある．直接循環の上層の枝流は北向きであるから，こ

れによって，西向きのコリオリの力が生じ，西風，即

ち，正の運動量を発生させる．一方，下層の枝流は南向

きであるから，これによって生ずる東向きのコリオリの

力は，東風，即ち，負の運動量を発生させる．この結

果，直接循環細胞内では，上層で運動量が生成され，下

層で運動量が消滅したことになる．したがって，見かけ

上，下層から上層へ運動量が運ばれたと考えてもよい．

以後，このような云い方をすることにする．

　間接循環の場合も，πあ，π7による運動量輸送の外

に，上述の，コリオリの力を通しての運動量の垂直輸送

がある．しかし，間接循環の場合には，上層で南向き，

下層で北向きの枝流を持つから，直接循環の場合とは反

8
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第11図　平均子午面循環による角運動量増加の割合

　　　　の緯度・高度分布（Manabe　et　aL1970）
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対に，コリオリの力を通して運動量はその循環細胞内で

上層から下層へと輸送される．

　これら三つの輸送機構，即ち，πφ，初，コリオリの

力によるもののうち，最も卓越しているのは，第3のコ

リオリの力を通しての垂直輸送である．第1，第2の機

構による輸送量はあまり大きなものではなく，ハドレイ

循環の上層の北向き枝流によるπうの寄与のみが無視

できない．

　第11図は，平均子午面循環による角運動量の増加の割

合の緯度・高度分布を示している．高・低緯度では，下

層から上層へ運動量を輸送する直接循環が存在している

から，運動量は下層で減小，上層で増加を示している．

また，中緯度の間接循環細胞内では，反対に，運動量は

上層から下層へ運ばれるから，上層で運動量の減小，下

層で増加を示している．

　第10図と第11図を比較すると，対流圏上層では，擾乱

の輸送による運動量の増減が，平均子午面循環による運

動量の増減によって相殺されているのがわかる．即ち，

擾乱の輸送による高，低緯度の運動量の不足は，そこに

存在する直接循環細胞による下層からの運動量輸送によ

って補われ，中緯度における，擾乱の輸送による運動量

の過剰分は，間接循環細胞によって，下層へと運び去ら

れている．

　次に，対流圏下層の運動量の収支を考えよう．第11図

から明かなように，子午面循環による運動量の垂直輸送

によって，対流圏下層では，中緯度に運動量の過剰，

高・低緯度に不足が生ずる．また，擾乱による運動量輸

送は，弱いながらもこの傾向を助長する（第10図参照）．

　もし，この運動量を相殺する効果がなければ，対流圏

下層において，中緯度では西風が，高・低緯度では東風

、天気”21．3．
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蔀直

が卓越するようになるであろう．対流圏下層における，

このような風の分布は実測とよく一致している．このと

きの地表摩擦の効果を考えてみよう．摩擦は運動を抑え

るように働く．地表が西風の領域では，摩擦は西風を弱

くする．しかも，西風は正の運動量を意味するから，地

表西風の領域では，摩擦によって運動量は消滅する．一

方，地表東風の領域では，その反対で，摩擦は，負の運

動量を持つ東風を弱めるわけであるから，運動量をつく

ることになる．

　以上より明かなように，対流圏下層において，運動量

の過剰が起っている中緯度では，地表が西風である．し

たがって，その運動量の過剰分は，地表摩擦によって消

されている．一方，高・低緯度では，地表が東風である

から，地表摩擦によって運動量が生成され，これらの緯

度における対流圏下層の運動量の不足を補っている．地

表摩擦の効果を対流圏下層にゆきわたらせているのは，

乱流による垂直混合である．

　これまで述べてきたことを，模式図としてまとめる

と，運動量収支のメカニズムは第12図のようになる．即

ち，高・低緯度の地表でつくられた運動量は直接循環細

胞によって上層へ運ばれ，擾乱によって中緯度へ集めら

れ（熱帯では，ハドレイ循環のπ否が寄与する），中緯

度の間接循環細胞によって下層へと輸送された後，地表

に到達して消滅する．

　前節とこの節で述べたことを，ごく簡単にまとめてみ

ると，次のようになる．

　太陽放射は南北の気温傾度を増大させる．この結果，

擾乱が発達し，対流圏上層では，特に強く運動量が中緯

度に集められて，ジェットが生成する．同時に，3細胞

の平均子午面循環もつくりだされ，対流圏上層の運動量

収支を平衡に保つための役割を与えられる．

　対流圏下層では，平均子午面循環による運動量輸送

が，その結果起る対流圏下層の運動量の過不足を地表摩

擦の効果によって相殺するように，対流圏下層の風の分

布を調節する．

1974年3月
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　ヱ熱収支と水蒸気収支

　大気の気温分布も，風速の3成分と同’じく，緯度線に

沿っての平均とそれからの偏差から成立っていると考え

ることができる．即ち，

T＝T十丁ノ

ここで，Tは緯度平均気温，Tノはそれからの偏差であ

る．

　温度風の関係を考慮して，風速と気温を結びつけて考

えると，Tノは擾乱に伴うものであり，Tは帯状流πと

関係づけられることがわかる．したがって，前節で，帯

状流の主要な特徴は，大きくは変らないということを述

べたが，これはまたTの分布についても言えるはずで

ある．実際，大気中の緯度平均気温の南北分布を見てt・

るとその主要な特徴に大きな変化は見られない．これ

は，帯状流を維持するため運動量収支が平衡状態にあっ

たのと同じく，緯度線に沿う大気リソグを考えるとき，

そこへ供給される熱量とそこから失われる熱量とが，釣

合いを保っているためである．ここでは，どのようなメ

カニズムで，この釣合いが保たれているかを述べよう．

　第4節で述べたように，大気の上面から宇宙空間へ放

射される長波放射量は，地表面から大気へ放射される長

波放射量よりも大きい．したがって，大気は長波放射に

よって冷却をうける．大気上面からの放射量も，地表面

からの放射量も低緯度ほど大きくなるが，その差，即

ち，長波放射による大気の冷却の割合は緯度によってあ

まり変らない．また，大気に直接吸収される短波放射は

ごく僅かであるから，短波放射と長波放射を合わせた放

射による正味の効果は，緯度に関して，ほぼ一様な大気

の冷却をもたらす．

　一方，大気を暖めるのは，地表面に吸収された太陽放

射が顕熱及び潜熱として大気中へ放出される熱である．

この熱が大気を暖めるには上層へと運ばれなければなら

ないが，この輸送には対流が大きな役割を果しているの

で，以後，この熱による大気の加熱を対流による大気の

加熱と呼ぶことにする．対流による大気の加熱の際，潜

熱の効果，即ち，水循環に伴う凝結を通して，大気中へ

放出される熱が，大気の加熱に大きく寄与する．したが

って，対流活動の活発な熱帯と，低気圧活動のさかんな

中緯度では，凝結がさかんに起るので，大気は強い加熱

を受ける．特に，熱帯では，その加熱が大きい．

　さて，放射による冷却と対流による加熱を合わせて考

えると，熱帯の大気は加熱を受けるが，他の緯度では，

9
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擾乱による熱の北向き輸送量の緯度・高度

分布（Manabe　et　a1．1970）
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垂

第14図

大気は冷却され，低気圧活動のさかんな中緯度で，加熱

と冷却がほぼ釣合う＊．

　この放射と対流の効果による大気の加熱の割合の緯度

分布を概略的に示したのが，第13図の実線である．

　この加熱，冷却は，大気の運動に伴う熱輸送によって

相殺される．

　まず，擾乱の役割を考えよう．第3節で述べたよう

に，擾乱は運動量ばかりでなく熱も輸送する．

　第14図は，擾乱による緯度圏を横切る熱輸送量Cp∂ノT

の緯度・高度分布である．低緯度の一部を除いて，熱は

北向きに輸送されており，輸送量は中緯度で大きく，最

大値は対流圏下層と圏界面附近に見出される．この分布

から明かなように，擾乱による熱輸送の結果，大気は南

の緯度で冷却，北の緯度で加熱を受ける．この緯度分布

を，冷却の割合で示したのが，第13図の破線である．即

ち，図の破線は正が冷却を，負が加熱を意味する．した

＊加熱が卓越することを示しているデータもある．

　その場合でも，以後の議論に何ら支障はない．

がって，実線と破線で囲まれた部分は，放射と対流及び

擾乱の熱輸送の結果生ずる加熱と冷却を表わしている

（Wは加熱，Cは冷却を意味する）．

　擾乱は，放射と対流による南の加熱，北の冷却を相殺

するように，熱を南から北へと輸送するが，放射と対流

及び擾乱による効果の熱収支は完全な平衡状態ではな

く，図に示されているように，熱帯と亜寒帯に熱源を，

亜熱帯と極地方に冷源をつくる．

　これらのうち，熱源は，3細胞平均子午面循環の上昇

域にあたり，上昇流に伴う断熱冷却によって相殺され

る．一方，冷源は，下降域にあたり，下降流に伴う断熱

加熱によって相殺される．

　このようにして，大気の熱収支は釣合いを保ってい
る．

　所で，平均子午面循環細胞の熱収支に対する役割を次

のように見ることもできる．直接循環細胞では，南の枝

流の上昇域で断熱冷却，北の下降する枝流の中で断熱加

熱が起るから，見かけ上，熱はこの細胞内を南から北へ

輸送されたと考えてもよい．間接循環細胞内では，反対

に北から南へ熱が輸送されたと見なすことができる．

　もちろん，子午面循環に伴って，運動量輸送の場合と

同じく，葱丁やφTで表わされる熱輸送（ある熱量を

持った，緯度線に沿う大気リングが，南北方向，上下方

向に動くために起る熱輸送）も存在するが，これらの効

果は，無視してもよいほど小さい．

　このように考えると，第13図から，熱収支の大きな特

徴を次のように云うこともできる．対流によって生じた

熱帯の熱の過剰は，ハドレイ循環によって亜熱帯へと運

ばれ，そこで放射によって一部を失い，残りは擾乱によ

って中緯度から高緯度へと運ばれ，再び，放射によって

失われる（中・高緯度における子午面循環による熱輸送

の役割は小さい）．

　対流による大気の加熱には，水循環が重要な役割を果

していることは前に述べたが，次に大気中の水蒸気の収

支について考えてみよう．

　気温と同様，水蒸気量gについても

σニσ＋9ノ

10

とおくことができる．ここで，マは緯度平均値，4はそ

れからの偏差である．

　ξの分布についても，ある平均状態が維持されている

から，緯度線に沿う大気リングを考えるとき，その中へ

運び込まれる水蒸気量と運び去られる水蒸気量は釣合い

を保っているはずである．

、天気”21．3．
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大気中の水蒸気量の増加率の緯度・高度分
布（Manabe　et　a1．1970）

　第15図は，いろいろなメカニズムによる，大気中の水

蒸気量の増加の割合の緯度分布を示している．

　図より明かなように，蒸発による水蒸気量の増加は亜

熱帯で大きく，降水による水蒸気量の減少は，熱帯と低

気圧活動のさかんな中緯度で大きい．かくして，亜熱帯

では水蒸気の過剰，熱帯と中緯度には水蒸気の不足が生

ずるから，釣合いを保つには，亜熱帯から，熱帯と中緯

度へ水蒸気が輸送されなければならない．

　この図は，同時に，亜熱帯から熱帯への水蒸気輸送に

125

は，ハドレイ循環細胞が（M．C．），亜熱帯から中緯度へ

の水蒸気輸送には，擾乱（EDDY）が重要な役割を果し

ているということも示している．

　水蒸気量は大気の下層ほど大きい．したがって，ハド

レイ循環の下層の南へ向う枝流は多量の水蒸気を南へ運

ぶが（面による輸送），上層の枝流はごく少量の水蒸

気を北へ運ぶにすぎない．対流圏全層について考える

と，ハドレイ循環細胞は水蒸気を南へ輸送するという結

果になる．

　また，低気圧の構造を考えると明かなように，擾乱の

トラフの東側には，南からの湿った空気がやってくる．

一方，トラフの西側には，北からやってぎた乾燥した空

気が存在する．したがって，擾乱はトラフの東側で湿っ

た空気を北へ，トラフの西側で乾いた空気を南へ運ぶか

ら，結局は緯度圏を通して水蒸気を北へ輸送する　（が4

で表わされる）ことになる．

　また，この図から明かなように，中緯度から高緯度に

かけての子午面循環による水蒸気輸送は小さい．高緯度

では水蒸気量自身が小さいばかりでなく，各種のメカニ

ズムによる増減量も小さい．

　これまで述べてきた，水蒸気収支と熱収支の大きな特

徴を概略的にまとめ，それらの相互関係を示したのが，

第16図である．

　8．エネルギー収支

　我々は，通常，エネルギーを次のような成分にわけて

考察をすすめる．即ち，帯状流の運動エネルギー邸，

擾乱の運動エネルギー倫，一般場の有効ポテンシャ

ル・エネルギーz曳（Tの分布に対応する），擾乱の有

効ポテソシャル・エネルギーz4E（Tノの分布に対応す

る）である．
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第16図　水蒸気収支と熱収支のモデル
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各成分間のエネルギー交換（σ一一α∂誤∫（）碗ある領域についての面積積分）

　これまで述べてきたように，帯状流死や7の分布

1は，変動はあるにしても，ある平衡状態を保っているわ

けであるから，κzやノ曳についても同じことが云え

る．また，傾圧不安定の度合いが一方的に大きくなると

！いうこともないから，擾乱のエネルギー鞠や。砺も

またある範囲内の値を保つ．このように考えると，エネ

ルギー成分間のニネルギー交換も平均的には平衡状態を

保っているはずである．ここでは，この問題を論じよ
う．

　第17図は，各エネルギー成分間のエネルギー交換に最

’も大きく寄与する項を示している．矢印は，その項が正

のとき，エネルギーの流れる方向を示す．有効ポテンシ

ャル・エネルギーの生成，消滅には，放射，対流，拡散

等による大気の加熱，冷却が関与する．相対的に高温の

大気が加熱され，相対的に低温の大気中で冷却が起ると

きには，有効ポテンシャル・ニネルギーがつくられる．

その反対の場合には，有効ポテンシャル・エネルギーは

消滅する．

　緯度平均気温の減小する方向へ熱が輸送されている場

合には，．傷から砺へのエネルギー変換が起る．

　相対的に高温の領域で上昇流，相対的に低温の領域で

下降流が存在するときには，有効ポテンシャル・エネル

ギーから運動エネルギーヘの転換が起る．

　帯状流の増大する方向へ，運動量が輸送されていると

きには，鰯から1島ヘエネルギーが移動する．

　摩擦は，運動エネルギーを消滅させる．その他の場合

についても，エネルギー変換がどうなるかは，第17図よ

り，容易に理解することができるであろう．

　第17図には，書かれていないが，運動エネルギーの上

下方向の輸送には・∫晦（肋輸送）や∫聯（亀

の輸送）（φはジエオポテンシ橘∫04sはある領
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第18図　エネルギー収支のモデル
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域，例えば北半球についての面積積分を意味する）によ

って，有効ポテンシャル・エネルギーの上下方向の輸送

には，暉職の輸送）や擁撫んの輸送）

（一Hはある領域，例えば北半球についての面積平均

を表わす）によって表わされるメカニズムが寄与する．

前者は気圧力のなす仕事によるエネルギーの移動であ

り，後者はある有効ポテンシャル・エネルギーを持った

空気が垂直方向に運動することによる輸送である．

　第18図は，大循環の数値シミュレーショソの結果にも

とづいて，北半球全体の各層におけるエネルギー収支の

大ぎな特徴を概略的にまとめたものである．この図を参

照しながら，エネルギー収支が，どのように釣合いを保

っているかを説明しよう．

　熱帯では，対流の効果が卓越するので，大気は加熱さ

れ，北の緯度では，放射の効果が強いので，大気は冷却

を受ける（前節を参照）．しかも，南の緯度ほど高温で

あるから，一般場の有効ポテンシャル・エネルギーz曳

は生成される．この生成量は対流圏の上層ほど大きい．

第18図で，矢印に伴う線の数は，エネルギーの流れの相

対的強さを表わしている．

　擾乱は南北気温傾度に従って，気温の高い低緯度か

ら，気温の低い高緯度へと熱を輸送しているから，有効

ポテンシャル・エネルギーは一般場から擾乱へと変換し

ている．この変換に際して，対流圏の各層で，生成され

たA．が殆どそのままz㌔へ変換される．

　第3節で述べたように，擾乱は傾圧不安定によって発

達し，その際，　トラフの東側は，相対的に高温で上昇

域，トラフの西側は，相対的に低温で下降域となるか

ら，擾乱の有効ポテンシャル・エネルギーは運動エネル

ギーヘと転換する．このエネルギー転換は，対流圏中層

で最大となる．一方，z曳からz働への転換は，対流圏

上層で大きく，下層で小さいから，対流圏上層にはz働

の過剰，下層には不足を生ずる．この過不足を相殺する

　　　　　　　　　　　　　　　＿H
ように，・4Eは上層から下層へω且Eによって輸送され

ている．

　さて，擾乱の運動エネルギー1勤に注目すると，z4E

より1動へと転換されたエネルギーは，対流圏中層よ

り，上層と下層へωノφノによって運ばれる．下層へ輸送

された運動エネルギーは，地表摩擦によって消滅する．

一方，上層へ運ばれた運動エネルギーは，一部，圏界面

附近で摩擦により消滅するが，残りは，K・へと移って

行く．

　第6節で述べたように，運動量は擾乱によって，ジェ

1974年3月
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ットを強化するように輸送されているから，倫から＆

へのエネルギー変換が，対流圏各層で起っている．対流

圏上層では，それが特に大きい．また，摩擦による，擾

乱の運動エネルギーの消滅が，特に地表附近と圏界面附’

近（ジェットの附近）で大きいということは興味深い特

徴である．

　倫から転換された帯状流の運動エネルギーK・は，

φ否によって下層へと運ばれ，地表摩擦によって消滅す

る．

　K．と・傷との間にもエネルギーの交換があるが，そ

の量は小さい．直接循環の領域ではz曳からんへ，

間接循環の領域ではKzから且．ヘエネルギー変換溝

起っているが，北半球全体では直接循環の効果が卓越し

ているように思われる．

　9．おわりに

　太陽は，南北気温傾度を強める役割を果している．も

し，南北気温傾度が大きくなると，傾圧不安定の強化に

よって擾乱が強まり，擾乱による運動量輸送も大きくな

って，ジェット及び3細胞平均子午面循環の強化につな

がる．したがって，太陽は大気運動を強める働きをして

いると云える．

　一方，擾乱と平均子午面循環による北向きの熱輸送

は，南北気温傾度を小さくしょうとするから，傾圧不安

定が起りにくい状態をつくりだし，自分自身も含めて大－

気の運動を弱めようとする．即ち，大気の運動は，自分

自身を弱化させる働きを持っている．しかも，擾乱や平

均子午面循環が強いほど，それによる熱輸送も大きいか

ら，この大気運動の自己弱化作用は，大気運動が強いほ

ど大きいと考えられる．

　実際の大気では，平均的に見ると，太陽の大気運動を・

強化しようとする働ぎと，大気運動の自己弱化作用とが

釣合いを保っている．この論文では，いろいろな観点か・

ら，この釣合いが，どのようなメカニズムで成立ってい・

るかを述べてぎたわけである．

　所で，太陽の大気運動強化作用と大気運動の自己弱化

作用とは，長い期間の平均として釣合っているわけで，

各瞬間に，正確に釣合っているわけではない．もし，大

気運動が非常に強い場合には，大気運動の自己弱化作用

も強く，それは太陽の大気運動強化作用をうわまわるか

ら，大気運動は次第に弱まる．しかし，この結果，大気

運動の自己弱化作用も次第に弱まり，やがて，それは太

陽の大気運動強化作用をしたまわるようになる．こうな．

ると，大気運動は再び強化の方向に向う．このように，
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太陽の大気運動強化作用に変動がなくても，大気運動

は，その平衡状態のまわりを，強弱をくりかえしながら

変動し得る．

　また，太陽エネルギーに変動がある場合には，太陽の

大気運動強化作用も変動する．このとき，大気運動もま

た，自己弱化作用が，太陽の大気運動強化作用と，新し

い釣合いを保つように変動する．

　以上・大気運動の維持とその変動の関係について，極

めて単純な考察をしたが，今後，大気運動の変動の機構

を調べて行く上で，大気運動の維持の機構が，その基礎

知識として重要になるであろう．
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