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北半球夏季の熱帯循環とそのシミュレーション＊

金 光 正 郎＊＊

　1．はじめに
　大気大循環の研究は，古典論から近代論へ飛躍的な進

歩を遂げたことで，良く知られている．この進歩を一言

で云えば，東西平均並びに時間平均を施した物理量のみ

で説明しようとした古典論から，これらの平均からのズ

レ，すなわちじょう乱に注目した近代論への変化と云い

直すことが出来る．この近代論によって，古典論では説

明できなかった南北循環の3細胞構造や，物理量の南北

輸送などが，中緯度じょう乱の統計的性質から比較的簡

単に説明できるようになった．この理論は，このように

大気の循環が中緯度によって支配されていることを明ら

かにし，いわば準地衝風的な大循環論を発展させてぎ

た．　なお，この大循環論の教科書には，荒川（1958），

Lorentz（1967）など，わかり易い解説には菊地（1974）

などがある．しかしながら，この理論はまだ完全と云え

るものではない．とくに，この理論によると，熱帯の循

環は中緯度に従属的であることになるが，そのような事

実はまだ確かめられておらず，大きな問題とされてき

た．最近になって，熱帯気象学の立場から，Mak（1969）

やMurakami（1973，74）などがこの方面の理論的・

数値実験的な研究を行っているが，まだ決定的な結論は

でていない．

　そこで，これまでの中緯度主流の大気大循環論に対し

て，熱帯の大循環をまず観測と解析の面から調べ，熱帯

が中緯度に対して本当に従属的なのか否かを確かめよう

とする動きがでてきた．これ等の研究は，これから述べ

ていくように，熱帯の大気大循環はほぼ熱帯のみで維持

されているばかりでなく，逆に中緯度の循環にもかなり

の影響を与えている可能性があるという結果を生みだ
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し，これまでの大循環論に再考の余地があることを示し

た．また，各緯度で平均をとるといった操作は，熱帯で

はあまり意味をなさないことなど，従来の大循環論とは

異る面もいくつか示されてきた．この比較的新しい熱帯

大循環論という分野は，近い将来に予定されているFirst

GARPGlobalExperiment（FGGE）では第一目標とな

っており，また，同時期に行われるMonsoon　Experi－

ment（MONEX）は熱帯大循環の作用中心とも云うべ

きインドモンスーンを取上げている。このように，熱帯

大気大循環論はこれからの国際的な観測計画の実施によ

って，急速な発展を遂げようとしている。また，熱帯大

気は海水温などの外的ファクターに影響され易いことか

ら，気候変動や長期予報の研究にも，この分野は非常に

注目されてきている．

　この解説では，この新しい分野の発展の基となったい

くつかの熱帯循環の解析，特に北半球夏季に於ける対流

圏上層の流れの場，エネルギー収支について詳しく述

べ，後半では熱帯大循環の作用中心を探る為のいくつか

の数値実験について，Krishnamurti6∫磁（1973）の解

説に少し手を加えて論じていこうと思う．

　2．熱帯循環の観測と解析

　熱帯大気下層の運動の場は，帆船の航行により，ほぼ

熱帯全域にわたって，古くから知られていた．一方，上

層の場となると観測がほとんどなく，はっぎりしたこと

は，つい最近になって明らかになってきたといっても言

い過ぎではない．これまでは観測密度の比較的高い，カ

リブ海・東太平洋などの限られた領域での上層解析がい

くつか行われ，例えばRieh1（1954）の教科書にあるよ

うに，移動性じょう乱の存在が確認された程度であっ

た．1960年代に入ってから，熱帯地方の高層観測が次第

に増えてきたばかりでなく，熱帯の大部分を占める海洋

上では，旅客飛行機の発達によって対流圏上層のデータ

が比較的密に得られるようになってきた．これらの観測
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の充実に伴って，熱帯各地の上層の平均的な流れの場が

次第に調べられてきた．Koteswaram（1958）やFlohn

（1964，68）は，インド・東南アジアに於ける上層解析

から，北半球夏季の熱帯に於ける最も特徴的な流れの場

　　　　　　　　　　　　　ロである亜熱帯偏東風ジェットと，チベット高原の上層に

位置する強大な高気圧性循環の構造を，初めて明らかに

した．これに続いて，Sadler（1967），　Aspliden8オα1．

（1966）などは，航空機のデータを充分に活用し，太平

洋・大西洋の上層の平均的速度場を解析し，両大洋上に

は定常なトラフが存在することを示した（Mid　Oceanic

Troughとか，各海洋の名前をとってMid　Atlantic　Tro－

ugh，Mid　Paci且c　Trough，また人によってはTropical

UPPer　TroposhericTrough，略して，TUTTなどと
も呼ばれる）．

　エネルギー収支や物理量の輸送などの定量的な研究を

行うには，時間的変動を伴うじょう乱の効果が重要にな

るので，時間的な平均状態だけではなく，少くとも一日

一回程度の解析が比較的長期間に亘って必要となる．中

緯度では，これは予報業務の一環として毎日行われてい

るのであるが，熱帯ではまだ充分な精度をもつルーチン

の解析は行われていない．これは熱帯でのデータ収集の

難しさや，客観解析法が確立されていないことによるも

のである．具体的には，例えば，中緯度のように気圧場

と風の関係は使えないことや，観測精度の問題から，ス

カラー量の気圧ではなくベクトル量の風を解析しなけれ

ぽならないこと等があげられよう．この様な理由で，こ

れ迄に行われた比較的長期間にわたる精度の良い解析

は，純粋に研究を目的とした，Krishnamurti　and　Rogers

（1971）と　Krishnamurti6孟α」．（1975）の2例しかな

い．前者の解析は，1967年6月から8月までの3ヵ月間

の200mb面の流線と等風速線の解析を，特別な努力で

集めた熱帯各地の高層データと旅客飛行機の通報資料を

用いて行ったもので，手描き（hand　analysis）による

主観解析を，2．5度間隔の格子点で読取ってある．後者

は，1972年の同期間・同等圧面の風の解析で，データは

前よりも大きな規模で集め，Cressmanの修正法（corre－

ction　method）を用いて解析したものであるが，主観

的な解析による仮想の観測値（bogus）を多量に用いて

いるので半客観解析とも云えるものである，両方の解析

とも，領域は南緯25度から北緯45度までの地球を取り巻

く熱帯ベルト内で行われており，大量のデータと熟練し

た解析者による解析は，現在のところ最も信頼のできる

資料となっている．

　3．北半球夏季の熱帯循環の特徴

　次に，これらの解析から見いだされた熱帯循環の特徴

を述べてみよう．第1図に，KrishnamurtiandRogers

による3ヵ月間の解析から求めた北半球夏季200mb面

の平均的な流れの場を示す．まずこの図を見て気付くこ

とは，熱帯大気の場は東西方向に非常に不均一なことで

ある．流れの場は，大きく分けて北半球の陸上では高気

圧性循環，海洋上では低気圧性循環になっている．特に

チベット高原上の高気圧性循環はスケールの非常に大き

なものであり，この循環の中心の南側にある偏東風ジェ

ットは，熱帯循環の中でも最も特徴的な流れである．両

大洋上のトラフ（Mid　Oceanic　Trough）は，水平面上

で南西から北東に強く傾いており，良く見れば陸上の高

気圧性循環も同じような傾きを持っていることがわか

る．これは，後に述べる偏東風ジェツトの維持の機構に

関連しているので注目して欲しい．以上の特徴は，云い

かえると，熱帯循環では東西波数1から3程度のスヶ一

ルが卓越していると云うこともできる．第2図には理解

を助けるために，北半球夏季200mb面の流れの特徴を

まとめたものを示した．

　熱帯大気の立体構造を知るために，ここで同じ季節の
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第1図　200mb面における1967年6月～8月の平均の流線と風向（Krishnamurti，1971aによる）．
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第2図　北半球夏季の200mb面の特徴的な循環（Krishnamurti，1971aによる）．
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地上付近の風の場を第3図に示そう．この図も，前と同

じような見方をすれば，東西方向の変化が非常に大ぎい

ことを示している．地上の流れの場は，上層とは逆に海

洋上で高気圧性循環，大陸上で低気圧性循環である．陸

上の低気圧性循環は山岳のためにはっきりしないところ

もある．ヒマラヤ山系の位置には，まわりからの強い収

束があることが良くわかる．なお，インド洋を南半球か

ら赤道を横切って，ここに流れ込んでいるのが，有名な

インドモンスーンに伴う季節風である．大洋上の高気圧

性循環は亜熱帯高気圧に対応するもので，強い発散を伴

っており，北半球（夏半球）でその勢力が強い．次に，

北半球での気圧場を見ると，風の場から容易に予想され

るように，地上では海洋上で高圧，大陸上では低圧とな

っている．一方対流圏上層では，海洋上で低圧，大陸上

で高圧と，地上と丁度逆相関になっている．これは静力

学の方程式から考えると，地上から対流圏上層までの大

気の平均気温が大陸上では高く，海洋上では低い，すな

わち，よく知られているように，夏半球では陸が暖く，

海が冷いのであるが，その温度差は対流圏全層に及んで

1976年10月

いるのである．実際には，この海陸での温度差は上層程

大きくなる傾向があり，観測によって得られた300mb

面での大洋上と陸上との同じ緯度（北緯30度付近）で

の温度差は，平均で25。Cにも達することが知られてい
る．

　熱帯大循環の時間平均を施した特徴を簡単に説明して

きたが，最後に循環の時間変動に就いて触れておこう．

第4図は，任意に選んだ200mb面の風の解析例である

が，詳しく見るとこの図は，第2図に示したその季節の

平均場の特徴を全て持っていることがわかる．もちろん

この特徴は，他の解析例にも見られることはいうまでも

ない．すなわち，熱帯の上層の場は，下層と同様に非常

に強い定常性を持っているということができる．これが

中緯度とは大きく異っている特徴で，熱帯では毎日の流

れの場には平均図と共通した特徴的パターンが常に存在

し，又逆に見れば，平均的な場がじょう乱によって大き

く乱されることはない．しかしながら，これは熱帯に於

いてじょう乱が重要ではないというわけではない．これ

については，あとに数値シミュレーションや渦度，エネ
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第5図

　　　　　　　　0　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　90　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　180

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　a．
1967年6月～8月の200mb面における速度ポテソシャルの等値線．単位は105m2sec－1，

は10単位ごと．流線は発散風の方向をあらわす（Krishnamurti，1971bによる）．

9亀5．
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9ぎ5

等値線の間隔

ルギー収支に関連して述べるつもりである．

　4．鉛直循環

　これまでに述べてきたことは定性的なことばかりであ

ったが，Krishnamurti（1971a，b）は1967年のデータ

を用いていくつかの定量的な研究を行っているので，そ

れを紹介しよう．この研究の中で最も重要なものは，速

度ポテンシャルの分布に関するものである．彼は3ヵ月

平均の風の解析から発散成分を取り出し，その速度ポテ

ンシャルを計算した．通常は，風の発散成分は観測され

る風より小さいので，観測及び解析の誤差を考慮すると

あまり信頼でぎないとされているが，ここでは，多数の

サンプルの平均を取ることによって信頼度を増してい

る．これは，最近は豪雨などの収支解析でよく用いられ

る考え方である．第5図に計算された速度ポテソシャル

の分布を示した．このポテンシャルの値は，図の太い矢

印で示したように，風の発散成分は等値線に直角に，高

4

い方から低い方に向くように定義してある．この図から

わかることは，速度ポテンシャルの最大がチベット高気

圧とほぼ一致し，また極小が両大洋上のトラフに一致し

ていることである．　これは図の矢印で示すように，200

mb面では質量の涌点（source）がチベット高原上に，

吸点（sink）が大洋上にあることを示している，圏界面を

通して成層圏からこの等圧面への質量輸送は，下層から

の輸送よりも少ないと考えられるので，チベット高気圧

内では上昇，海洋トラフ内では下降運動があることにな

る．これは，地上における気圧・湿度・降水などの分布

とも良い対応がある．すなわち，チベヅト高原付近の下

層では南半球からの強い収束があり，インドの多量の降

水も上昇流と関係が深い．また海洋トラフの下層には，

下降運動に伴う亜熱帯高気圧があり，大気が非常に乾い

ていることも良く知られている．

　この熱帯の鉛直循環の特徴で一番重要なことは，上昇

寒天気”23．10．
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域と下降域が東西に分布していることである．これまで

の大循環論では常に南北の鉛直循環（Hadley　circula－

tion）が強調されてきたのに対し，熱帯大循環では東西

の鉛直循環（East－West　circulation）が重要であること

が初めて示されたのである．この東西循環は，以前にも

赤道太平洋地帯で珂erkness（1969）によって，ウォー

カー循環（Walker　circulation）に関連して提案された

ことはあるが，ここに示したような全球規模での東西循

環の存在をあきらかにしたのは，この研究が初めてであ

る．発散場の特徴をもう一度まとめると，熱帯の200mb

面ではチベット高気圧が巨大な質量の涌点（source）で

あり，その中心から四方八方へと発散している流れのう

ち，東西へのブランチが東西循環，南北へのブランチが

ハドレー循環となる．ここには具体的に示さないが，北

半球夏季のハドレー循環（帯状平均をとった循環）の上

昇域は，北緯15度にあり，これはチベット高気圧に伴っ

た上昇流の緯度と良く対応する．以上の簡単な解析は，

熱帯循環の作用中心がチベット高気圧，海洋トラフなど

の超長波スケールにあることを既に暗示している．
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　5．エネルギー収支

　熱帯循環の機構をより定量的にあらわすためのエネル

ギー収支解析を論ずるにあたって，比較の対照としての

中緯度のエネルギー収支（これまでの，中緯度を重視し

た大気大循環のニネルギー収支と同意）を簡単に説明し

ておこう．第6図はOort（1964）によって求められた，

年平均の大気大循環のニネルギーサイクルである．この

図は次のような過程によって循環が維持されていること

を表わしている．熱帯では太陽からの放射の吸収が長波

による損失よりも多く，高緯度ではその逆になっている

ために，帯状有効位置エネルギーが作り出される．これ

が図の0（P“）である．このP“は，もし地球が回転し

ていないと，直接に1細胞の南北循環によって運動エネ

ルギーに変換されるはずであるが，地球の回転によって

南北の温度差が上記の1細胞を形づくる前に力学的に不

安定になってしまい，砺はじょう乱の有効位置エネル

ギー砺に変換される．これが図のC（砺，Pβ）である。

このPβは低気圧のスケールで，暖い空気の上昇，冷い

空気の下降という現象を通して，じょう乱の運動エネル

ギー砺に変換される（図のC［場，砺］）．次に，この

じょう乱は順圧安定状態（じょう乱が帯状流にエネルギ

ーを渡す）にあり，図のC（XE，砺）のように帯状流を

維持する．最後に残った，帯状平均の有効位置エネルギ

ーから運動エネルギーヘの変換は，C（砺，KM）で示さ

1976年10月
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第6図 北半球における年平均のエネルギー収支．
記号はPが有効位置エネルギー，Kが運動

エネルギー，0は生成，1）は消散，0は交

換，添字のハ4は帯状平均場，Eはじょう
乱を意味する．単位はエネルギーが105joul

m－2，エネルギー交換がwatt　m『2（Oort，

1964による）．

れるように，他の変換に比べると非常に小さい．これ

が今迄に述べてぎた中緯度を重視する大循環論の骨子で

ある．

　Saltzman　and　Fleisher（1960Nま，特にじょう乱と

帯状流の間の運動エネルギーの交換に注目し，この過程

をより詳しく調べる為に，単なる平均からのズレで定義

されているじょう乱をスケールによって分離し，各スケ

ールどうしのエネルギー交換，帯状流とのエネルギー交

換を論じた．これは，方程式のうえでは，フーリエ変換

を用いて各波数の運動エネルギーの変化の式を導びくも

のである．彼等は，波数1から15までのスケールを考

え，波数1から5を長波スケール，6から10を低気圧ス

ケール，11以上を小スケールと呼んでいる．計算の結果

は第7図に示したが，低気圧スケールの運動エネルギー

が，長波と小スケールばかりでなく，帯状流にも変換さ

れていることがわかる．すなわち，傾圧不安定を原因と

する低気圧規模の現象が，他のスケールの運動エネルギ

ーの源になっているのである．この研究もまた，中緯度

じょう乱が大気大循環を支配していることを明白に表わ

している．ここで誤解のないようにつけ加えておくが，

以上のエネルギー収支の研究はいずれも北半球全域を扱

ってはいるが，データの不足などの理由から熱帯の取扱

5
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1951年の毎日の500mb面の地衝風から求

めた，帯状流（波数0），長波（波数1～
5），低気圧波（波数6～10），短波（波数

11～15）の問の運動エネルギーの交換．単
位は10｝3erg　sec－1（Saltzman　and　Fleisher，

1960による）．

いを非常に雑に行っており，熱帯循環の影響は無視され

ていると見なされる．したがって，熱帯のエネルギー収

支は，これ等の結果から論ずることはできない．

　熱帯におけるエネルギー収支の計算は，Krishnamurti

and　Rogersによる1967年のデータを用いて，Krishna－

murti（1g71a），Kanamitsu6」α1．（1973）によって行

われた．彼等はSaltzman　and　Fleisherと全く同じ方

法を用いて，異ったスケールの間の運動エネルギーの交

換を求めた．その結果，ここでは詳しい数字は示さない

が，熱帯のエネルギー源は波数1から3までの超長波，

すなわちチベット高気圧，メキシコ高気圧，海洋トラフ

などのスケールにあることが明らかになった．一方，こ

の収支計算は200mb面のみの風の解析によるものなの

で，三次元のデータが必要な位置エネルギーから運動エ

ネルギーヘの変換を論ずることは出来ない．しかし，雨

の分布や温度分布などからかなりの推測が可能なので，

いくらかの想像も混えて定性的なエネルギーダイヤグラ

ムを描くことが出来る．第8図はこのようにして描かれ

たものであるが，図り中心近くのスケールどう’しの運動

エネルギーのやりとりは実測によるもの，その他は推測

したもので，わからない部分は疑問符で示してある．こ

の図は次のような物理過程で熱帯循環が維持されている

ことを示している．まず，イソドモンスーンに伴う多量

の降水による凝結熱の放出と，高度のあるチベット高原

の地面と大気との熱交換によって，暖い高気圧が形成さ

れる．その反面，海洋上ではこのような強い非断熱効果

がないので，相対的に冷たくなる．この様な，東西に不

均一な場に重って，温暖域で上昇，寒冷域で下降運動が

おこり（これが東西循環），東西波数にして1から3程

度のスケールで，位置エネルギーから運動エネルギーヘ

の変換がおこっている．すなわちチベット高気圧や海洋

㌧
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第8図 熱帯における，帯状平均場（Z），波数1から3の長波（L），波数4以上の短波（8）の
間の，観測と推測によるエネルギー変換．丑は非断熱効果をあらわし，他の記号の意昧

は第6図と同じ（Krishnamurti6」α1．，1973による）．

、天気”23．10．



北半球夏季の熱帯循環とそのシミュレーション

トラフに伴う運動は，このようなエネルギー変換で維持

されているのである，この超長波は，力学的な理由から，

その水平軸の傾きが丁度じょう乱の東向きのモーメソタ

ムを北に運ぶ形になっていることと，その輸送量の発散

があることから，東風を加速し，亜熱帯偏東風ジェット

を維持している．云い換えると，超長波は順圧安定状態

にあり，波のニネルギーは帯状流のエネルギーに変換さ

れているのである．また，この図によると，小さなスケ

ール（波数4以上）の波は超長波から運動エネルギーを

受けとっているが，これは局所的順圧不安定とも呼べる

もので，超長波が短い波に対して一種の帯状流と見なせ

ると考えればわかり易い．熱帯における順圧不安定の重

要性は，対流圏の移動性じょう乱の発生に関して，Nitta

and　Yanai（1969）やYamasaki　and　Wada（1972）な

どにより一般的に認められている事実である．このよう

に，熱帯の循環は波数1から3の準定常な超長波によっ

て支配されていると考えられ，中緯度のように移動性じ

ょう乱が支配的な役割を果していることはないようであ

る．

　Krishnam皿ti（1971a）の論文では，200mb面にお

ける小スケールの移動性じょう乱，移動性超長波，各物

理量の南北輸送など，様々の興味深い事実について述べ

ているが，理想化した熱帯大循環の維持のメカニズムを

理解するにはそれ程重要とは思われないので，この解説

では省略した．

　現在までのところ，観測から得られた結果は以上であ

るが，データの不足からまだ不明な部分も多く観測事実

のみからはっきりとした定量的な結論を述べる迄には至

っていないというのが現実である．第8図に於いても，

実際に観測されているのは，PL，KL，Ks，埼の間のエ

ネルギー変換くらいのもので，一番重要な玩とPLの

交換や，砺，砺，埼の交換，積雲を伴つた移動性じょ

う乱に関係する玩，鞠，Ksの間の交換などは全くわか

つていない．これ等を本質的に解決するには，観測の充

実を待つより他にないのであるが，ここ4，5年のうち

に熱帯対流圏の観測網は国際的な実験計画の実施によつ

て急速に改善される予定なので，これ等の解答を得るこ

とが出来るのもそれ程遠い将来ではないだろう．

　7．熱帯大循環のシミュレーション

　熱帯大循環の作用中心が，これまで述べてきたように

推測されてくると，今度は大循環の場をシミュレートし

ようとする動きが出て来るのは当然であろう．これは観

測事実や，いくつかの仮定のもとで導びかれ，推測され

1976年10月
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た熱帯循環の維持機構を，全く別の方面から確かめよう

とする目的が第1にあり，これを予報につなげていこう

とする目的が第2にある．一般に数値シミュレーショソ

は，完全モデルによるものと，理想化モデルによるもの

との2種類に分けることが出来る．前者は大気大循環モ

デルとして良く知られているもので，考え得る殆んど全

ての物理過程（もちろん大規模運動に関係の深いもの）

を出来るだけ精密な形で導入し，現象の完全な再現を最

終目標としその応用を重視するものである．後者は，精

密さを犠牲にする代りに，その現象の本質的な理解を目

的とするものである．ここでは，両者の利点・欠点を考

え，大循環モデルから1例，実験予報から1例，理想化

モデルから3例の解説を試みようと思う．

　7－1．プリソストングループによる大循環の実験

　これは現存するモデルの中では最も複雑な完全モデル

で，以下のような物理過程を含んでいる．

　（1）約270kmの格子間隔を持った全球モデルで，垂

　　　直には11層．

　（2）σ座標による山岳効果．

　（3）放射（短波と長波）．

　（4）積雲対流を含む水蒸気の凝結．

　（5）地面温度，海氷などの予報

　（6）大陸，海洋と大気の間の熱，水蒸気，モーメンタ

　　ムの交換．

　（7）陸上での水収支．

　（8）雲量，海面温度は気候値を使用．

　このシミュレーションはプリンストソグループによ

る数々の実験のうちで最も最近のもので（Hahn　and

Manabe，1975），太陽高度と海水温の季節変化を取り入

れて，静止の初期状態から約3年半にわたる時間積分を

行ったものである．第9図に，シミュレートされた北半

球の夏の190mb面の流れを示した．これは第1図の実

測と比べると良くわかるように，非常に実測に近く，熱

帯対流圏上層の特徴がすべて再現されている．実測との

大きなちがいは，西太平洋の高気圧性循環が強すぎるこ

とであるが，これはモデルでの台風の発生頻度が高すぎ

ることによるものと説明されている．もっとも，この実

験で用いられた格子間隔（約200km）では台風を現実的

にシミュレートするのは困難であり，また積雲対流の導

入の仕方も問題になってくるので，この欠点をすぐに改

良することは現在のところ難しいようである．この様な

欠点を除けば，北半球夏季の流れは複雑な物理過程を導

入すれば，非常に良くシミュレートされることがわか

7
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のシミュレーションによる190mb面の7月平均の流線．図の経度のと

る．しかしこの複雑な物理過程のうちで，どれが最も重

要なのかを探るには，少し突込んだ研究が必要となる．

この間題の解決には，モデルのアウトプットによる種々

の収支計算を行う方法と，モデルから物理過程をひとつ

ずつ消去し，いくつものシミュレーションを行う方法な

どが考えられる．Hahn　and　Manabe（1975）は，大循

環というよりはインドモンスーンに注目して，ヒマラヤ

山系の影響を後者の方法で調べている．すなわち彼等は

ヒマラヤを除いたシミュレーションを同時に行い，山系

のある場合との詳細な比較をしているのである．これ等

の実験の結果，ヒマラヤ山系の地形的な効果によって，

イソド北部に強い対流が発達し多大の凝結熱を対流圏上

層で発することにより，強大なチベット高気圧が生成さ

れることが明らかになった．また，ヒマラヤ山系がない

とぎには，積雲対流は熱帯における平均的な熱帯収束帯

の位置（北緯10度付近）に帯状に分布してしまい，チベ

ット高気圧も非常に弱くなってしまうことが分った．こ

のように，大循環の実験からは，ヒマラヤの山系と対流

による凝結熱でチベット高気圧ができる一と云えるが，海’

洋トラフやメキシコ高気圧などの熱帯循環の他の特徴的

な場は，ヒマラヤがあるとぎにもないときにもかなりの

程度までうまく再現されている（第10図）．　この成功の

理由は明らかではないが，ヒマラヤがない時にも生成さ

れてしまった西太平洋の強大な高気圧によるものではな

いかと考えられるようである．いずれにせよ，熱帯の循

環は海陸の分布を与えた数値モデルによってみごとにシ

ミュレートされるわけであり，また言葉をかえれば，数

値モデルによって熱帯循環をここまで現実的に再現でき

たのは，大循環モデルの大きな進歩を示すものでもあ

る．実際の熱帯循環の機構を探るには，シミュレーショ
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ソの精度を向上させた上で，エネルギー収支などの研

究も必要となるであろう．なお，米国大気科学研究所

（NCAR）の大循環モデルも，熱帯循環のシミュレーシ

ョンにかなりの程度まで成功していることを付け加えて

おく，詳しくは，Washington　and　Daggupaty（1975）

を参照されたい．

　7－2．Kanamitsu（1975）による実験予報

　この研究の第1目標は熱帯に於ける数値予報の可能性

を調べることにあるのだが，副産物として超長波につい

て面白い結果が得られているので，ここに解説を加えて

みた．このモデルはρ一座標系のプリミティブモデルで，

上下には4層，水平には2．5×2．5度の緯度経度格子を

用い，領域は南緯25度から北緯45度までの地球を取り

巻く熱帯ベルトである．モデルに含まれている物理過程

は以下にあげる．

　（1）放射（短波と長波）．短波の日変化を含むが，雲

　　　の影響を無視．

　（2）積雲対流を含む水蒸気の凝結．

　（3）か系での山を上昇流の形で導入．

　（4）地面温度の予報．

　（5）海洋，大陸と大気の間の熱，水蒸気，モーメンタ

　　　ムの交換．

　（6）海面温度は気候値．

　なお，南北の境界条件は剛体の壁を仮定しているので

中緯度からの強制はない．またモデルは100mb面が一

番上のレベルで，そこでは上昇流ωはゼ・と仮定され

ている．

　このモデルと大循環モデルとの最大の違いは，初期値

に，この実験では実測値を用いていることである．この

初期値の解析には，特別な努力で集めた高層観測デー

タ，航空機によるデータに加え，静止衛星から求められ

541

た風を充分に活用している．数値予報の場合にはイニシ

ャリゼーションなどが問題になるが，この解説はモデル

や予報を説明する目的はないのでこれ以上のことは省略

する．予報は1972年8月6日の初期値から6日間にわた

つて行われ，その間，波数1から3までの超長波から

なる熱帯大循環の準定常的な場は非常にうまく予報（維

持）された．第11図は予報6日目の200mb面の流線で

あるが，チベット高気圧などの特徴場が明瞭にあらわれ

ている．この6日間という期間は，大循環を論ずるには

短かすぎると考えられるかもしれないが，これは以下に

述べる理由からそれ程無理なことをしているわけではな

い．以前にも述べたように，熱帯の流れは準定常な超長

波で特徴づけられ，しかも熱帯循環の運動エネルギーの

大部分はこの超長波が持っているのである．従って，超

長波のエネルギー収支を調べるには，移動性じょう乱が

重要な役割を果す中緯度とは違って，それ程長期間のデ

ータを必要とはしないのである．この実験のような一般

的なモデルを用いる時にもうひとつの問題となるのは，

モデルに組込まれた物理過程，特に非断熱効果のパラメ

タリゼーション等が，その現象の理解の不完全さから正

確ではないことである．この理由から特に大循環モデル

では，得られる場がモデルに組込まれた物理過程に固有

のものとなるので，結果をそのまま現実の大気にあては

めるのには注意が必要となる．現在でも，大循環モデル

による実験は，実測と比べることによってモデルの確か

さを調べるといった段階で，実際の大気を論ずるまでに

はなかなか至らないのは，この様な理由によるのであ

る．・一方，実測値から出発する実験予報では，予報結果

の是非がひとつの目安となるばかりでなく，初期値の影

響が強く入ってくる為に，実際の大気への適用は信頼性

がずっと高いと云える．

PREDICTION 200MB 144HR
9

、 α

陰
麺

、

第11図　Kanamitsu（1975）

　　　　月6日00GMT．

1976年10月

の実験予報による200mbの6日予報の流線，初期値は1972年8
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第12図　Kanamitsu（1975）の6日間の実験予報か

　　　　ら得られた300mb面におけるエネルギー

　　　　収支．記号は第8図と同じで，エネルギー
　　　　の単位は105m4sec－2，変換値はm4sec－3．

　この研究のうち，この解説に関係のある部分は，6日

間の予報のアウトプットによる波数に分けたエネルギー

収支計算である．この予報実験からは，3次元的なデー

タが得られるばかりでなく，非断熱効果や摩擦の効果な

どもわかっているので，観測だけからは求めることの出

来ない完全に閉じたエネルギーダイヤグラムを作ること

が出来る．この計算に用いた方程式は非常に長く複雑な

ものなのでここでは省略するが，導びき方や完全な方程

式系はSaltzman（1970）によっている．第12図には，

計算されたエネルギー収支をKrishnamurti6渉α1。（1973）

の図と比較し易いように，同じ様式で示した．但し，こ

の図はモデルの層のとり方の関係から，300mb面での

収支に基づいている．この図と観測から得られた第8図

を比較すると，両者は殆んど同じであることがわかる．

すなわち，このモデルのニネルギー収支は観測と同様に

超長波にエネルギー源があることを示している．そして

定量的にも，その有効位置エネルギーは，積雲による凝

結熱の放出によって維持されていることが明らかになっ

た．また，南北循環によるエネルギー変換は，観測から

の推定と同様あまり重要ではないことも示されている．

　このダイヤグラムは，小さい方のスケールでも凝結熱

放出によって有効位置エネルギーが生成され，同じスケ

ールの運動ニネルギーに変換されている（図の恥，＆，

爺の交換）ことを示している．また，同時に非線型過

程によって，小さなスケールの有効位置エネルギーは超

長波スケールの有効位置エネルギーに変換されている

（図のろ，瓦）．これは，超長波スケールの非断熱効果

以外にも瓦を作り出す過程があることを示しており，

非常に興味深い．しかし，この小スケールについては比

10

較の対象とすべき観測がないので確実なことは云えず，

あくまでも観測によって真実を確かめけなればならな

い．

　7－3．Abbott（1973）による理想化モデル

　Abbott（1973）は出来るだけ簡単化したモデルを用い

て，大循環スケールの海陸分布に対応する熱冷源を与え

たときの大気の応答が，実測される熱帯大循環に似るか

どうかを調べようとした．すなわち，これは前の2つの

実験とは対照的に，理想化モデルによるシミュレーショ

ソと云えるものである．彼は簡単なモデルとして4層の

準地衝風モデルを選んだ．このモデルの力学的な制約か

ら，シミュレーションの領域は赤道から北緯70度までの

北半球のほぽ全域である．水平の格子間隔は緯度経度格

子で，2．5度と5度の2種類ある．用いられた予報方程

式は，

　　∂　　　　　　　　　　　　　　∂ω
　　石r▽2ψ二一1（乾▽2ψ＋∫）＋ゐ∂汐　　（1）

釜一焔丁）＋差σω傷

σザω＋聯一ゐ（激（卿＋∫）

（2）

　　　一ザ・（喋））一舞π　　（3）

である．各記号の意味は，∫は時間，ψは流線関数，∫

はヤコビアソのオペレータ，▽2はラプラシアン，∫は

コリオリのパラメータ，ゐは北緯22度におけるノ’，ωは

気圧座標での上昇流，ρは気圧，Tは温度，Rはガス

常数，σは安定度，Cpは定圧比熱，πは非断熱効果で

ある．

　このシミュレーションの原動力となっている海陸の熱

冷源と発散場は次の様な方法で定めている．彼は1967年

7月の850・500・200mbの各等圧面における平均的な

流れの場をまず解析し，この場が定常になるような発散

場と熱冷源を求めた．具体的には，予報方程式におい

て，渦度（▽2ψ）と温度の局所的時間変化がゼ・になる

ように，発散場（オメガ方程式から上昇流の場）と熱冷

源の場を適当な境界条件のもとで求めた．これ等の場

は，時間的に変動しないものと仮定し，まずこのような

発散と熱源によってどのような運動がひきおこされるか

を調べ，次にこの運動の場に発生・発達する移動性じょ

う乱と大規模運動との関係を調べようとしたのである．

云い換えれば，この実験では，平均的な大気を作り出す

ような外的パラメータが与えられたときに，大気がそれ

に対応した場を力学的に安定な型で作ることが出来るか

、天気”23．10．
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どうかを調べようとするものである．

　使われたモデルの概略は以下のとおりである．

　（1）領域の北での境界条件は，フリースリップの壁

で，ω＝0また渦度は1格子点内側で予報された値を東

西に平均したものを用いている．

　（2）赤道における境界条件は，解析された風の赤道を

横切る成分から流線関数を求め，これが時間的に変化し

ないと仮定した．この境界条件によると南半球から北半

球への流れがあることになるが，これはNewell6」α1．

（1969）によって指摘された南半球からのモーメンタム

のフラックスを与えている「ことになっている．Abbott

は，これがシミュレーションの成功のひとつの要因であ

るとしている．赤道での上昇流は，上記の条件と矛盾し

ないように，風の赤道を横切る成分の時間変化がないと

いう条件から求めている．

　（3）上昇流は50mb面でゼ・，大気下層の境界条件

としては，相対渦度に比例した摩擦による上昇流を，

950mb面で与えている．

　（4）外的な強制による系のエネルギーの増大は，摩擦

によって防いでいる．

　シミュレーションの初期値は前述の平均場で，発散や

熱冷源の計算法によってわかるように，初期は渦度・温

度とも時間傾向がゼロとなる．しかし，時間積分を続け

ると，計算機の打切り誤差などによってじょう乱が次第

に発達してくる．この初期値のとり方は少し誤解を生み

易いので，ここで説明をつけ加える必要があると思う．

Abbottは，実は数値積分の時間を節約するために，静

止状態からではなく，与えられた熱冷源などの場に矛盾
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しない初期状態（7月の平均流）から積分を始めたので

ある．もちろん初期状態を静止状態に選んでも，長時間

の積分をすれば，どちらのシミュレーションも同じ様な

結果を与えると仮定しているわけである．またこの実験

は，別の見方をすれば，与えられた熱冷源などを満足す

る平均場が力学的に安定かどうか，すなわち平均場に発

達し移動するじょう乱が平均場を完全に乱してしまうか

どうかを調べているとも見なせるのである．

　第13図は，シミュレートされた流線関数の場で，10日

目から30日目までの平均をとってある．熱帯循環の特徴

が準地衝風モデルでもみごとに再現されていることがわ

かる．ここでは示さないが，平均をとる前の個々の場を

みると，海洋トラフに重って低気圧性の’じょう乱が発達

したり，チベット高気圧もいくつかの高気圧から成立っ

て，熱帯循環の特徴を少し誇張した形になっている．こ

れ等のことは，じょう乱は大循環の平均場を乱す程には

発達せず，場が安定であることを示している．彼はま

た，上昇気流の場や順圧のエネルギー収支などを計算

し，このモデルによる熱帯循環の維持の機構を次のよう

に説明した．モデルに与えた大循環規模の鉛直循環の場

と熱冷源は，陸上で上昇，海洋上で下降であり，これに

対応して加熱，冷却がある．すなわち大規模の外的な強

制（fbrcing）として，超長波スケールでの位置エネルギ

ーから運動エネルギーヘの変換が与えられている．この

場の中で時間積分を続けると，比較的小スケールのじょ

う乱が発達する．エネルギー的には，超長波の運動エネ

ルギーが小スケールのじょう乱の運動エネルギーに変換

されている．また，亜熱帯偏東風などの帯状流も超長波
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からエネルギーを受けている．このように，この実験で

は，東西方向に不均一なfbrcingが熱帯大循環の他のス

ケールの運動を維持する源となっていることを示してい

る．

　7－4．Colton（1973）によるシミュレーション

　ColtonはAbbottのモデルをもつと簡単化し，渦度

方程式を用いた2次元モデルによるシミュレーションを

行った．彼の目的とするところは，実はHolton　and

Colton（1972）による200mb面での渦度収支計算に基

づいているのであるが，ここでは，シミュレーションに

話を限った方が混乱が少ないと思われるので，渦度収支

については後に項目をわけて述べようと思う．彼はまず

運動のスケールを超長波とその他の小スケールに分離

し，前者（波数1から3）の運動は実測に基づく発散場

によって強制されるとし，後者（波数4から15）は自由

波で，超長波との非線型的な相互作用によってひきおこ

されるとした．この実験は，Abbottによる実験と同じ

ように，熱帯の大循環規模の場の中に発達する小スケー

ルの移動性じょう乱の役割を調べようとするものであ

る．

　予報方程式は，超長波に対するものとその他の小スヶ

一ルに対するもので異なり，超長波では，

∂艶＋辮塁。．［一痂∂糖ψm

　　　＋i暢（ψ轟m）］＋iβ噸

　　　　　　　　　　　　　＝一融δ犯一Σ磁▽2吻覗一Z）▽2娠　 （4）

　　　　　　　　〃z＝＝一〇〇

であり，その他の波では，

∂艶＋翅塁。．［一ずn彦∂争ψm＋暢

　　　（ψ観▽2伽）］＋づβ噸一・　　（5）

である．ここに，％は東西方向の波数，ψは流線関数の

フーリエ変換（各波の振幅に相当するもの），づは虚数

単位，々＝2π／．Lで，Lは地球の緯度に沿った周囲，β

はコリオリ容ラメータの緯度変化，δは発散のフーリエ

変換，jDは摩擦係数である．（4）式によって，超長波ス

ケールの渦度は，外部から与えられる時間的に変化しな

い発散場（δ）によって生成され，定常性を保たせるた

めに加えられた消散項（右辺の最後の項）によって消滅

する．この消散項の物理的意味については，後に渦度収

支の項で述べる．他方，自由波である小スケールの波

は，生成項も消散項もないが，移流項である非線型効

12

果，すなわちシグマ記号のついた項を通じて超長波スケ

ールから渦度を得るのである．具体的な手続ぎとして

は，発散場はKrishnamurti　and　R．ogersによる解析か

ら得られた北半球夏季の平均場を用い，βは北緯15度に

おける値，Z）は0．25×10『5sec－1の比較的小さな値を用

い，南北の境界では流線関数は経度によらず時間的にも

一定で，領域内（南緯25度から北緯45度までの熱帯ベル

ト）の帯状流は時間的に変化しないとしている．数値実

験は，最初にすべての波動の運動がない帯状流から出発

するが，与えられた発散に応じて波動が生じはじめる．

約3日の積分の後に場は発散場に対応して熱帯大循環の

特徴を持ちはじめ，積分を続けると小スケールの移動性

じょう乱が発生しはじめる．彼は積分を40日間にわたっ

て行い，渦度収支の観点から超長波スケールと小スケー

ルとの相互作用を論じている．彼の導いた結論は，超長

波の渦度が小さいスケールに移っていくこと，すなわち

超長波が他のスケールの渦度の源になっていることであ

る．また，発散場によって強制された超長波は，単なる

消散項ばかりでなく小スケールヘ渦度を与えることによ

って定常性を保っていることもあげている．この実験

は，Abbottによるものと目的が同じであるが，渦度で

現象を論じているところが本質的に異つている．

　シミュレーションの比較のために，15日から40日まで

の間の平均の流線関数を第14図に示しておいた．他の図

とは経度のとり方が違うので注意する必要があるが，チ

ベット高気圧，太平洋のトラフなどは非常に良く再現さ

れている．大西洋のトラフとメキシコ高気圧はシミュレ

ートされていないが，これはモデルが簡単すぎることに

よるものであろう．

　7－5．Krishnamurti6∫α1．（1973）によるシミ

ション

ユレー

　先にあげた2つの理想化モデルによる実験では，いず

れも実測による発散場を外的なファクターとして与えて

いる．Krishnamurti6砲1．はこれをもっと簡単化する

ことを考え，熱帯循環で最も顕著な場であるチベット高

気圧を上層の流れの場の中にある障害物とみなし，非発

散渦度方程式を用いた数値実験を行った．この実験のひ

とつの利点は，先の2つの実験はチベット高気圧だけで

はなく海洋トラフ，メキシコ高気圧などにも対応する発

散場を与えていたのに対し，この実験ではチベット高気

圧のみを外的ファクターとして与え，その他の特徴をシ

ミュレートしようとする点であり，もう一歩さかのぼっ

た実験とも云える．したがってこの実験では小スケール

、天気”23．10．
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第15図　Krishnamurti8∫紘（1973）による実験から得られた流線関数で，20日目から50日目までの平均．等値

　　　　線の間隔・流れの方向は第3図と同じ．　図の中央の閉じた太線が障害物として選ばれた等値線で，　この

　　　　内部の等値線には意味はない．

の移動性じょう乱は重視していない．

　予報方程式は，絶対渦度保存をあらわす次の式であ
る．

　　番▽2ψ一一∫（乾▽2ψ）一磯　　（6）

　記号は7－3で用いられたものと同様であり，領域及び

南北での境界条件はColtonのモデルと全く同じであ

る．格子間隔は2。5度の緯度経度で，初期状態は1967年

夏季の200mb面の平均場を各緯度で東西平均した帯状流

である．チベット高気圧に対応する障害物は，気候値か

ら得られた適当な閉じた等流線関数線を選び，境界条件

としてその値が時間的に変化しないとした．この障害物

は初期の場に導入した．積分は50日間にわたって行わ

れたが，20日から50日までの平均の流線関数を第15図に

示した．南北方向の運動は，他のシミュレーショソに比

　1976年10月

べるとかなり弱いが，高気圧やトラフなどの特徴的な場

がほとんど全て再現されているのは，驚くほどである．

特にアフリカ大陸の高気圧性循環はその勢力も強く，こ

の様に簡単な非発散モデルでどの様にして作りだされる

かは，興味深い問題である．彼等はこのシミュレーショ

ンの結果から波数別のエネルギー収支を計算し，絶対的

な値は小さいが，観測と同様に超長波スケールから他の

スケールヘのエネルギー変換があることを示している．

　8．渦度収支と超長波の定常性について

　渦度方程式の立場から見ると熱帯大循環の特徴的な場

の定常性を説明するのに問題があることを最初に指摘し

たのは，前述のAbbottであった．彼は熱帯の平均的

な渦度の場を定常に保つような発散場を求めたのである

が，その場が実際の観測から得られる平均的な発散場よ

りも，かなり東にずれることを見付けた．第16図は，30

13
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第16図 Abbott（1973）のシミュレーショソの30日目の場から計算された200mb面の速度ポテソシャルの
分布．矢印は発散風の方向をあらわす．等値線の間隔は不明．第5図と比べると，全体的なパター

ソが大き’く東にずれていることに注意．

日目のシミュレーションから求めた速度ポテンシャルで

あるが，観測による第5図と比べると経度にして90度近

く東にずれていることがわかる．実は，準定常な超長波

では発散と渦度の極大の位置がずれなければならないこ

とは以前からBurger（1958）によって，スケール解析

に基づいた理論から指摘されていた．この理論による

と，超長波の定常性は，渦度方程式の各項のうちでベー

タ項（南北流による地球渦度の移流項）と発散項が釣合

うことによつて保たれるものとされている．もっとわか

り易く云えば，超長波スケールでは，北寄りの風の場で

は発散，南寄りの風の場では収束といつた具合に，渦度

と発散の場が丁度4分の1波長ずれていなければならな

いのである．ところが，熱帯で観測される超長波ではこ

のバラソス（Burger　Balance）が成立っておらず，波が

準定常であるのは何故かという問題が提起されたわけで

ある．

　Abbottと殆んど同じ時期に，Holton　and　Colton

（1972）は，渦度の収支を調べる目的で，北半球夏季平

均の流れの場に定常状態を仮定した線型渦度方程式を適

用し，観測による平均的な発散場を与えたときに得られ

る流線関数の場について論じた．彼等は渦度方程式に摩

擦による消散項を導入し，摩擦係数が通常用いられる様

な5×10－6sec－1（これは初期に与えた渦度がe分の1に

なるのに約2．3日かかるほどの値）のオーダでは，求め

られる超長波の場が実際とは振巾も位相も非常に異なる

ことを示し，実測にあう場を得るには1．5×10－5secdと

いう非常に大きな摩擦係数を用いなければならないこと

を指摘した．これは観測される渦度と発散の場が丁度

14

180度の位相差を持つている　（正渦度と収束，負渦度と

発散が対応している）ことから，容易に予想のつくこと

であつた．彼等はこの結果から，渦度の定常性を保つに

は1日より短いタイムスケールで渦度の消散がなければ

ならないと結論した．そして，この様に大きな消散の効

果を持つものには，インドモンスーンに伴う積雲による

下層正渦度の上方輸送しかないとしたのである．しかし

この結論には疑問の点も多く，モソスーン域では積雲

によって説明はつくが，海洋トラフの下降域では難があ

るなど，一一般的には受け入れられなかった．

　さて，それでは実際の大気ではどの様なバランスが成

立っているのかに就いては，実はColtonのシミュレー

ションが既に解答を与えているので，ここで以前の解説

をもう少し補充しようと思う．彼は超長波として波数1

から3までの波を観測された発散場によって強制したの

であるが，定常性を保つためにHolton　and　Coltonに

習って消散項をつけ加えている．彼は最初，観測から得

られた1．5×10－5secdの値を摩擦係数として用いたら

しいのだが，シミュレーションで小さなスケールのじょ

う乱の発生，発達がかなり妨げられたらしく，係数の値

を0．25×10－5sec－1とかなり小さくして実験に成功して

いる．この摩擦係数の値は約4．6日のdamping　timeに

対応し，通常の渦粘性から考えても異常に大きな値とは

云えないものである．さて，彼の導いたこのシミュレー

ションによる結論は，超長波スケールで作り出された渦

度は，同じスケールでの摩擦項によって消散するばかり

でなく，順圧非線型過程を通じてより小さなスケールヘ

移っていくということであった．これは，Holtonand

黙天気”23．10．
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Coltonの中で渦度方程式の線型化によって無視されて

いた効果であり，彼等の結論を疑問とする根拠にもな

る．また，渦度方程式の各項のバランスは，ベータ項と

発散項だけではなく移流項を含めて初めて成立つことを

示唆しているのである．この解説ではこの点に注目し，

Kanamitsu（1975）による実験予報の結果に波数であら

わした渦度方程式を適用し，超長波の移動がどの項によ

って左右されているかを計算してみたので，ここにその

結果を簡単に述べてみる．

　渦度方程式の両辺にフーリエ変換をほどこすと，次の

ような式が得られる．

　　　　　　　　
　　銑（n）＝一Σ［＆（吻）U（π一勿＋Z“（卿）’V（π覗）

　　　　　　”2＝：一〇〇

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　＋る（窺）四（n一窺）］一Σ［P（卿）Z（％一7n）］

　　　　　　　　　　　　　　挽昌一〇〇

　　　　　　　　　　　　　　　　
　　　　　一∫Z）（π）一β’V（π）＋Σ［怖（窺）耽（n覗）

　　　　　　　　　　　　　　扮3＝＝一〇〇

　　　　　一Up（駕）恥（π一z雁）］十玲（n）一X派n）（6）

第1表
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Kanamitsu（1975）の実験予報の結果を用
いて計算した，渦度方程式の主要項による

波数1と2の波の位相速度．単位は，経
度・day－1で，正は東への移動をあらわす．

波　数 移流項

30．5

25．5

発散項

一1．4

－4．8

ベータ項

一21．1

－17．6

計

8．0

3．1

　ここで，■，U，砿躍，Z），X，｝7は各々渦度，風

の東西成分，風の南北成分，上昇流，発散，摩擦の東西

成分，南北成分のフーリエ変換であり，πは波数，添え

字は微分をあらわす．また，位相の定義から，各波の位

相速度（えη）を渦度の振幅Z（n）であらわす式を求める

と，

　　加一n該n）12［働z‘（n）一z（一麗）zε（一π）］

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（7）

となる．この式の右辺に（6）式を代入すれば，渦度方程

式の各項がどちらの方向にどれくらい波を移動させるか

を求めることが出来る．ここでは，超長波に興味がある

ので，波数1と2に対して（波数3はこの実験では振幅

が小さく，移動速度も大きい），6日間の予報から得ら

れた平均的な値を求めると，第1表のようになる．表か

らわかるように，この予報ではどの波も定常ではなく，

東へかなりの速さで移動している．しかしどちらの波を

とってみても，各項の釣合はベータ項と発散項のみによ

るのではなく，移流項が重要な役割を持っていることが

わかる．この実験は6日間という短期間なので定常性を

論ずるには適当でないかもしれないが，Coltonの実験

と良い対応を示すので，ここに付け加えたしだいであ

る．

　なお，この超長波の定常性にづいては力学的な方面か

ら，南北の境界条件，領域の南北の幅，大気の傾圧性，

非断熱効果や山岳などを考慮して論ぜられる必要があ

1976年10月

り，現象のより完全な理解からはまだ程遠い状態である

ことを加えておく．

　9．ま　と　め

　北半球夏季の熱帯対流圏上層の流れは，準定常な暖い

チベット高気圧と冷い海洋トラフで代表される東西方向

に変化の大きい場で特徴づけられる．観測や数値実験に

よるエネルギー収支解析などの研究によると，この準定

常な場は熱帯循環の作用中心となっており，循環維持の

機構は以下のように説明される．

　アジア大陸とヒマラヤ山系，インド洋，アフリカ大

陸，インドネシア半島などの特殊な地理的条件によっ

て，北半球夏季には，インド北部に対流活動が盛んにな

り，対流圏上層が非常に暖められ，強大なチベット高気

圧が生成される．この高気圧は上昇流を伴っており，対

流圏上層ではこの上昇流が圏界面でおさえられ四方八方

へと発散する．この流れの南へのブランチは，南半球で

沈降し，ハドレー循環を形成し，いわゆるモンスーンの

循環を作り出す．一方，東西方向のブランチは，冷い海

洋上で沈降し，東西循環を形成する．この沈降の部分に

丁度上層のトラフが対応する．このトラフは，水平面上

で南西から北東へ大きく傾いており，超長波の持つ東向

きの運動量を北に運んでいる．その結果として，超長波

は帯状流にエネルギーを与え，亜熱帯偏東風ジェットを

維持している．また，熱帯対流圏上層にみられる移動性

じょう乱は，地域的な順圧不安定過程によって発生・発

達し，超長波がそのエネルギー源になっている．このよ

うに，北半球夏季の対流圏上層㊦循環は，インドのモソ

スーンによって維持されている準定常な超長波によって

支配されているのである．一

　10．これからの問題点

　この解説で述べてきた数々の研究は，そのほとんどが

北半球夏季の上層の場という非常に限定された熱帯大循

環を扱っているにすぎない．従って，これからの問題点

には，抽象的に云えば，もっと一般的な熱帯大循環の研

15
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究を進あること，具体的には，各季節の対流圏および成

層圏の循環，季節の移り変りに伴なう循環の変化などの

研究をあげることが出来る．ところが，データの不足と

いう根本的な制限から，現在までこの様な研究はほとん

どなされていない．従って，まず解決しなければならな

いのが，熱帯の観測の問題となる．これはもちろん，個

人や小さなグループでは解決できる問題ではなく，国際

的な協力による観測計画が必要となる．これには，近年，

協力体制の整備や技術，理論の進歩によって，次のよう

な観測の充実が既に行われ，又計画されている．以下に

列挙すると，まず通信網の整備改良によって，世界中の

データが短時間のうちに一ヵ所に集められるようになっ

たこと，航空機のデータがこの通信網の中に組入れられ

たり，WWW計画によって高層観測点の数も増えるな

ど，データ源が豊富になってきたこと，静止衛星によっ

て大気の上・中・下層の風を求めることが出来るように

なったこと，軌道衛星による大気の垂直構造（温度，湿

度など）の遠隔観測が，かなりの精度で行えるようにな

ってきたこと，そしてFGGEなどの熱帯を目的とした

大掛りな観測実験が行われること，などである．

　このように，これからは熱帯のデータが急速に増えて

くると考えられ，研究の進展に大きな期待が持たれてい

る．また，観測網が完備してくると，大循環のもっと細

かい特徴，たとえばインドモンスーンや貿易風，亜熱帯

高気圧などの個々の循環，その時間変動なども問題とな

り，従って，熱帯大循環論は小さなスケールでの短期間

の予報にも結びついていくであろう．1979年に予定され

ているMONEXは，既にこのような局地的な循環の

追求を目的としており，日本でも，梅雨ジェツトや梅雨

前線，小笠原高気圧などを，熱帯大循環的な立場から研

究していく良い機会となるであろう．
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