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　1．はしがき

　温帯低気圧などのいわゆる大規模擾乱を除く大気中の

諸擾乱，とりわけ中小規模擾乱について最近100年間の

研究を回顧することが与えられた課題である．しかしな

＊An　aspcct　of　progress　in　studies　of　meso－and

　micro－scale　disturbances　in　the　atmosphere．

＊＊Tomio　Asai，東京大学海洋研究所．

1982年7月

がら・大・中・小などというスケールについての認識が

科学的根拠に基づいて明確になったのは1960年頃であ

り，その分類によって系統的に研究の進展の歴史を追跡

することは大仕事である．今，その余裕はないので，と

りあえずここでは，スケールの概念を厳密に適用しない

で，通常中小規模現象と呼ばれているもののなかからい

くつかの現象を採り上げ，それぞれの研究の発展をその
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節目に重点を置いて振り返ってみることにしたい．

　ともあれ，今世紀に入りとりわけ第二次世界大戦後の

30数年間に気象学は大気科学へと大きな発展を遂げた．

筆者が気象界に身を投じたのも20数年前であり，目まぐ

るしい変遷を身近かに体験した．しかし，最近20～30年

間における研究の発展については既に本紙「天気」や，

「気象研究ノート」などに多くのレビューがあるので，

重複を避けてここでは生々しい部分には触れないことに

し，それよりも古いやや枯れたところに焦点を合わせて

とりまとめることにした．

　2・熱因論から力学的大気像へ

　15世紀中葉，大航海時代の幕開けとともに，多くの

船乗りたちは太平洋や大西洋で定常的に吹く東寄りの風

一貿易風一の存在を知るようになった．赤道をはさんで

北側の北東風と南側の南東風が赤道に向かって南北から

収束する定常的な風系一貿易風一の存在は当然多くの人

達の注目を集めた．フランスの天文学者Halley（1686）

は・太陽による加熱の最も強い赤道域で暖められた空気

は上昇し，それを補償すべく赤道域へ向かう地上風が生

ずるという対流説を唱えた．そして，更に加熱される場

所が太陽と共に東から西へ移動するため東風成分が生ず

るとした．Halleyの対流説がその後どのような変遷を

経て今日の大気大循環像が築ぎ上げられるに至ったかは

本稿の課題ではないが，ここで指摘しておきたい興味深

いことは，Halleyの考え方は約300年後の今日，いわ

ゆるmoving　Hame　experimentにその再現を見ること

である．すなわち，円筒を用いた回転流体実験におい

て，流体を満たした円筒（同心円筒）の外縁底面を加熱

し・その熱源（Hame）を縁に沿って回転させると，内

部の流体は正味の角運動量を獲得し，熱源の回転と逆向

きに回転することが示された．最近，これを惑星大気の

高速帯状流形成の説明に用いようとする試みもある．

　今日，その発生が傾圧不安定に起因するものとしてよ

く知れらている温帯低気圧についても100年以前には世

界各国とも（英国のBuchan，フランスのPeslin，ドイ

ツのReye，ノルウェーのMohn，米国のEspy等），

低気圧の形成は暖気の上昇と水蒸気の凝結などの熱力学

過程に依存するという対流説あるいは熱成因説が有力で

あった．すなわち，断熱冷却する湿潤空気の対流運動に

伴い，水蒸気の凝結時に解放される潜熱が低気圧の駆動

力であり，低気圧の中心での気圧の低下は暖湿気の上昇

流中での水蒸気の凝結に伴う潜熱解放による加熱に帰せ

4

られた．この仮説の欠陥が指摘されだしたのは19世紀

末のことである．ようやくその頃，低気圧の運動エネル

ギーの第一義的源泉を潜熱解放による局地的加熱に求め

る熱因論に対して，暖気と寒気の移流へ目が向けられる

ことになるのである．

　Margules（1903）は初めて，寒気と暖気が不安定に分

布する簡単なモデルに基づいて，暖気の上昇と寒気の下

降を伴う安定な状態への気団の断熱的再分布はその全体

の系の重心を下げ，位置エネルギーの運動エネルギー

ヘの転換をもたらし得るであろうことを示した．しか

しその転換過程については述べられなかった．一方，

Helmholtz（1888）は中緯度帯で低緯度からの暖気と高

緯度からの寒気との間にr不連続面」が形成され，この

不連続面は力学的に不安定であることを示した．不連続

面とその力学的性質に関する理論的研究はHelmholtz

やMargulesらによって展開されたが，当時はまだそれ

を裏付ける観測に欠けていた．今世紀初頭，珂erknes父

子ら北欧の気象学者（後にベルゲン学派あるいはノルウ

ェー学派とも呼ばれる）は当時としては比較的密なヨー

・ッパの地上観測網の資料を駆使して，北側の寒冷な寒

帯気団（Polar　air　mass）と南側の温暖な熱帯気団（Tro－

pical　air　mass）の境界面としての寒帯前線面（polar

丘ontal　sur魚ce）の構造を解析し，さらにその不連続面の

不安定に伴って形成する低気圧の一生を詳細に記述して

モデル化した，これが有名な寒帯前線波動論である．

　このように，大循環論，低気圧論ともに熱対流に発

し，それを克服することによって近代理論が築きあげら

れた．一方，対流そのものについての本格的研究が開始

されたのは今世紀に入ってからである．

　3．メソ気象学の勃興

　3．1．メテオログラムと天気図

　前章で本稿の対象外である温帯低気圧に触れた理由の

1つは，低気圧研究の発展史に重要な位置を占めた総観

天気図解析のなかに，あまり日のめを見ずに埋没した，

しかし，今日のメソ気象解析の発展の源流ともいえる貴

重な仕事が含まれていたからでもある．その1つは，メ

テオログラム（meteorogram）として知られている．

1860年代イングランドとスコットランドには自記気象計

（meteorograph）をもつ気象観測所が7ヵ所あり，それ

ぞれ，気圧，乾球・湿球温度，風向，風速，水張，降水

量の7気象要素を同一の記録紙上に自記した．その記

録，すなわちメテオログラムの一例が第1図である．そ

、天気”29．7．
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第1図 1875年11月12日から16日まで5日間のFalmouthにおけるメテオ・グラムの一例．低気
圧通過時のものである（Bergeron，1959）．
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1875年11月14日7～9時北西ヨー・ッパにおける天気図．（a）Bergeronの解析（1935），

（b）Abercrombyの解析（1878），（c）（b）をモデル化したもの．
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D

れは1875年11月12～16日，低気圧通過時のFalmouth

における5日間の記録を示し，今日の自記記録に比して

遜色のない鮮明なものである．英国のGoltonはこれ

らの記録を・ンドン気象局から1869～1880年の12年間

Qμarterly　Weather　Reportとして出版した．その第1

巻（1869）の序文で彼はrこのような連続的な自記紙記

録の利点は断続的な数表では失なわれるかもしれない現

象の完全な全体像を表わすことにある．これらの全体像

を数表で再現することの煩雑さを考えると，この新しい

形式の出版の意義は十分あるであろう・」と述べている．

その有用性を感じながらもまだその利用法についての具

体的アイデアに欠けていたこと，また，たぶん資金面・

人員面でも維持困難となったため，その価値が生かされ

ることなく10年余りで出版が打ち切られた．

　Abercromby（1887）は，彼の著書“Weather”のなか

1982年7月

でr毎時，しかも5～10マイル間隔の観測点の資料で天

気図がつくられれば，それ以上の知識をメテオログラム

からひき出すことはできないであろう．しかし，そのよ

うな観測網を展開することは不可能であろうから，疎な

地点での断続的な観測をある場所での連続的な観測と対

照しながら精査することは非常に有意義である．例えば，

低気圧のtrough（たぶん寒冷前線のことであろう）は僅

か1～2マイルの幅をもつ一本の“線”になっており，

天気図のみからその気圧変化の意義を理解することは困

難であろう．」としている．それにもかかわらず，Aber－

crombyとその弟子達はメテオログラムや時間断面解析

を用いなかったようで，等圧線分布の幾何学的形状を重

視し，それを総観気象学に導入した．すなわち，低気圧

型，副低気圧型，V字状低気圧型，高気圧型，尾根型，

鞍型，直線型の7つの代表的パターンに分類し，それに

5
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第3図 Durand－Gr6ville（1894）が解析した1890年8月27日9時の天
気図．squall　Iineに沿う等圧線の特徴は気圧自記記録紙上の

気圧の緩慢な下降と急激な上昇を反映している．数値は気圧
（mmHg）を示す．

○

1

付随する天気分布を対応づけている．

　その約50年後にBergeron（1935）は当時の，従って

Abercromby等も用いることができたであろう1875年

11月14日7～9時の北西ヨーロッパ上の低気圧を，1878

年以前に発表されている第1図に示されたメテオログラ

ムを含む観測資料の全てを用いて解析し，Abercromby

（1878）の天気図と比較した．第2図に示されているよ

うに，楕円型の等圧線と若干の観測点が記入されている

Abercrombyの低気圧はその隣に示されている英国の密

な観測網とメテオログラムから得られる雲や降水データ

によって与えられた実況と合致していない．低気圧の

6

前・後部を分かつ“squa11－1ine”は寒冷前線か閉塞前線

に対応しているかもしれないが，いずれにせよ，前線

（丘ont）の概念は欠如していた．今日，われわれが寒冷前

線と呼んでいる現象あるいはモデルについてLey（1878），

K6ppen（1879）らは既に気付いていたようであるが，

温暖前線と共に寒冷前線が低気圧系の不可欠な部分とし

て認識されるのは今世紀に入ってからであり，ベルゲン

学派による研究成果を待たねばならなかった．

　第一次世界大戦を経てヨー・ッパを中心にかなり密な

地上観測網が展開された．天気図解析においては，（1）

天気図には地形をできるだけ明瞭に記入する．そうする

、天気”29．7．
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ことにより，風や降水に及ぼす地形効果についての種々

の新しい知見をつぎつぎと加えることができた．（2）す

べての観測点のすべての気象要素を同一の天気図上に記

入する．（3）流線によって風の場を表現する．この流線パ

ターンは準定常であれば空気の軌跡の近似となリラグラ

ンジュ的考察にも役立つ（流線図は1919年以降等圧線が

再導入されたため，ルーチンには熱帯を除き描かれなく

なった）．これら地上観測の丹念な総観解析を集積して，

1918年J・珂erknesは低気圧の構造について革命的な見

解を発表した．“On　the　structure　of　moving　cyclones”

がそれであり，後にbrilliant　eight－pages　paperと呼ば

れている有名な論文である．ここではsteering・1ine（今

日の温暖前線）とsquall－line（今日の寒冷前線）は低気

圧の不可欠な構成要素として重要な位置を占めている．

a　line　of　active　thunderstormsとして初めてsqua11－

line＊を定義したフランスの気象学者Durand－Gr6ville

（1892）はできるだけ精密な天気図を描くことを試みた

（第3図）．その際，気圧の自記記録から得られる時間断

面を用いて気圧場の詳細を求める過程でsqua11－lineの

概念を導出するに至った．これら前線やスコールライン

などの解析がその後のメソ気象解析の発展につながって

行く．

　日々の天気図が描かれ始めて約60年後，前線と温帯

低気圧の構造の解明に輝かしい成果を収めることがでぎ

た．この成功に基づいて，ベルゲン学派は1919年以後，

英・仏その他各国の協力を得て，雲，視程，降水などに

ついてはるかに豊富な資料を提供するより良いintema－

tional　reporting　systemを確立した．

　3．2．高層気象観測

　19世紀末，Hildebrandson（1889），Teisserenc　de　Bort

（1891）らは雲の観測から上層の風系を推定し，Ferre1

（1856，1859）やThomson（1857）の描いた大気大循環

像の矛盾を指摘した．一方，Hann（1899），問erknesと

Solberg（1921）らは山岳観測所の資料を利用して高・

低気圧や前線の立体構造を解析した．とりわけ局erknes

＊Glossary　of　Meteorology（Huscke，1970）による

　と，non一丘ontal　line　or　narrow　band　of　thunder－

　stormsと定義されている．thunderstormは一般
　に，電光，雷鳴，強い雨（しばしぱ電を含む），

　強い風を伴う積乱雲またはいくつかの積乱雲の集

　合体を意味し，severe　convective　stormあるいは

　severe　local　storm（localという語はcycloneと

　区別するため，Winston1956）と同義語として用

　いられることが多い．
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らのベルゲン学派は当時，極めて乏しい上層の気象観測

を有効に利用して，地上での雲や降水などの観測から上

層の風，気温，湿度などの分布を推定しようとした．こ

れらの研究に刺激され，高層気象観測への要望がますま

す高まった．

　（1）雲の動きから上層風の推定

　1894年ウプサラで開催された国際気象会議（lntema－

tional　Meteorological　Congress，略称IMC，WMOの

前身）は，それまで用いられていたHoward（1803）の

7種の雲形（基本3種に4変種を加えたもので，上層雲

は巻雲，巻積雲，巻層雲，下層雲は層雲，積雲，積層雲，

乱雲）は粗過ぎるとし，Abercromby，Hildebrandson，

Teisserenc　de　Bortらの多年の研究成果をとり入れて修

正した10種雲級を採択した．これが今日用いられている

もので，翌1895年日本でもこの雲級（但し，積層雲を層

積雲と改称）を採用している．その直後，1896／97に実

施されたIntemational　Cloud　Yearの資料に基づいて

Bigelow（1904）はいくつかの高度の雲の移動パターン

から上層風を推定し，更にそれから気圧場を導出した．

今日，われわれは気象レーダーや気象衛星により得られ

る雲の映像の追跡により，ある高度の風の場を求めてい

る．つまり，雲の観測技術やデータ処理法は近代化され

たが，その基本的考え方は今も昔も変っていない．ま

た，奇しくも100年後の今日，その目的は異なるけれど

もIntemational　Satellite　Cloud　Climatology　Pr句ect

（国際衛星雲気候計画）が，気候変動研究計画の一環と

して立案されつつある．

　（2）山岳気象観測

　1788年，フラソスのH．B．de　Saussure父子はモソブ

ラン近く高度3360mのCol　due　Gr6antで2時間毎の

気象観測を行ない，高度1050mのシャモニと高度375

mのジュネーブで同時に行なった観測と比較し，気温減

率とその日変化を調べた．彼等の成果は，それから100

年後にHannが得た結果とほぼ同じであり，従って「最

初の山岳気象学者」とも呼び得る業績であった．

　19世紀中葉になると，世界各地で，天体観測と併行して

高山での気象観測が組織的に実施されるようになった．

カナリー島のPeakofTeneri琵，米国のMt．Washington

などはその例である．1879年・一マで開かれた第2回国

際気象会議は，Hannらの示唆により，高層気象観測促

進のため欧米諸国に高山での気象観測の実施を勧告し

た．勧告に従って，アルプス最高峰Mont　Blancや米国の

Pikes　Peakなどでそれぞれ1893年，1892年から観測が

7
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第4図 1947年8月14日thunderstormの解析例．下段には2つの異なる時刻における地上メ
ソ天気図を示す．実線は等温線（。C），破線は寒気周縁のシアー線，1本の矢羽は5

mph・上段には下段の太い実線に沿う地上と高さ5000負での気温の分布を示す（F可ita，
1955）．

開始された．日本では富士山での観測が1889、年から毎

夏に，またその他のいくつかの山岳でも観測が開始され

た．富士山では1932年第2回極年観測（Polar　Year）を

契機として以降通年観測，1965年からはレーダー観測も

加わり非常に充実された．

　ところが，世界各国では，当初の山岳観測への熱意に

もかかわらず，通信線の維持の困難という技術面，資金

難という財政面の他に，これらの観測資料が天気図解析

に有効に利用されなかったことなどのために山岳観測維

持の関心が減じていった．そして，20世紀に入るまでに

次々と山岳観測所は閉鎖の道をたどることになる．しか

しながら，これらの試みは一方では山岳の近傍の天気に

及ぼす影響，山岳気象，局地気象の研究を促し，他方で

は風や気球などによる上層気象観測に一層拍車をかける

ことンこなった．

　気球と無線技術を応用したラジオゾンデを結合した探

測技術の開発が進み，1930年代にはラジオゾンデ観測が

普及した．その結果，高層天気図も描かれるようにな

り，大気の立体構造は徐々に鮮明の度を加えることにな

8

る．その過程で，成層圏の発見（Teisserenc　de　Bort，

1902），惑星波（Rossby，1932），ジェット気流の発見な

ど特筆すべき成果が挙げられたのである．

　3．3．雷雨解析とレーダー

　Ligda（1951）は第2次世界大戦以来急速に発達した

レーダー観測技術の降水現象の解明に果たす重要性を指

摘し，その技術は一点で観測され得るmicro－scaleと総

観天気図上で見出され得るsynoptic－scaleあるいは

macro－scaleとの中間の規模における大気の構造や変動

についての情報を提供するであろうとし，このサイズの

現象を中規模気象（meso－meteorological　phenomena）

と呼んだ．

　レーダーや飛行機による観測の他に，F唾ta（1955）

は気圧，気温，湿度，降水量の自記記録を用い，その時

間変化を空間分布に変換して，通常の総観天気図では表

現できない，雷雨（thunderstrom　system）の性状一中

規模気象系の構造一を描き出した．第4図はその一例で

ある．F吋ita，Newtonらの一連の解析的研究によって，

それ以前の断片的研究が体系化され，現象の実体に迫る

、天気”29，7，
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第5図 スケールの定義と種々の時間・空間スケールをもったいくつかの大気現象の例
（Orlanski，1975）．

突破口が開かれたのである．

　4・大気擾乱の分類

　4．1．現象のスケール

　メソ気象学は低気圧の内部構造の詳細な解析から始ま

り，1950年代にその存在が認知されたと見るべきであろ

う．しかしながら，その後も，meso－scaleの定義はその

語を用いる人によって差異がある．Tepper（1959）は

macro一，meso一，micro一に3分割したが，研究が進むに

つれてそれは粗過ぎておさまりがよくなくなってきた．

　第5図は米国における最近の中規模気象研究計画

SESAME（Severe　Environmental　Storms　and　Mesoscale

Experimentの略）の立案会議でOrlanski（1975）が整理

して示したものである．多くの人々によってなされてき

たように縦軸に現象の水平スケール，横軸に時間スケー

ルをとり，個々の現象例をそれぞれ図中の対応する場所

にあてはめると，いくつかのグループに分けることがで

1982年7月

きる．大気中の運動のスケーリングにおいては，長さの基

本的なスケールとして用いられるのは地球の半径α，大

気のr層厚」に相当するスケールハイトh，であり，時

間のそれとしては地球の自転周期～1／ρ（・9は自転の角

速度）あるいは地球上での慣性振動周期～1／ノ（ノはコ

リオリパラメータ），密度成層をした流体層中での重力

振動に伴う跣一一1a周期一・／〉吾・農（θは温

位，9は重力の加速度，zは鉛直上向きの座標）がしば

しぽ用いられる．これらの組み合わせによって他のいろ

いろなスケールを導入することができ，ロスビーの変形

半径1移〉夢・農と・スビーパラメータβ（コリ

オリパラメータの緯度変化率）を用いて得られる時間ス

ヶ一ル1／（βIR）がその1例である．

　第5図右上欄の時間スケールを見ると，1カ月～1日

のスケールは1／（βIR），1日～1時間は1〃11時間～

・分に対しては・／〉夢髪でそれぞれ代表さ禍

9
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っと短い時間スケールについては・・／樗や」蝿％

はそれぞれ擾乱の空間スケール，代表的な風速であり，移

流時間と呼ばれる）などが適当な時間スケールとなる．

その最下欄には1日程度以上の時間スケールをもった

Planetaryスケール（地球規模），synopticスケール（総

観規模といわれ，通常の日々の天気図で表現されるもの

で移動性高・低気圧がその好例）と呼ばれる大規模，数

時間スケールの中規模，1時間以下の短い小規模という

大別が示されている．

　縦軸を見ると，水平スケールが地球規模に対応する～

104kmから下へ次第に小さくなり，最下段の～1mまで

とってあり，それに対応させて大規模，中規模，小規模

の分類がいく通りか示されている．米国では，2，000km

以上のものを大規模，2，000～2kmを中規模，2km以下

を小規模と分類しており，各国ともほぼそれに近い．日

本＊では，中規模と大規模との間にintermediate　scale

（中間規模と呼んでいる）を設けて両者と区別している．

梅雨前線帯上にしばしば発現する低気圧，冬から春にか

けて東シナ海上で観測される低気圧など，一部の低気圧

は100kmオーダの中規模よりはるかに大きいが通常の

温帯低気圧に比してかなり水平スケールが小さいこと，

またその形成機構も温帯低気圧に比していまだ不明な点

が多いことなどのため，一応区別しておいた方がよいと

いう判断で設けられたものである．macro，meso，micro

はそれぞれlarge，intermediate，smallに相当するギリ

シア語であるから，この命名法は感心しない．中間規模

という名称はいわば苦し紛れの産物であって必ずしも適

切な用語とはいえない．しかし，もともとこのような分

類で，広範かつ多様なすべての大気現象を適切に律しき

れるものではない．単純に空間スケールと時間スケール

を用いて分類するよりも，むしろ力学的相似性に着目し

た方がよいかも知れない．物理的には共通点の多い現象

でも時間・空間スケールが異なるものもたくさんある．

また，ある波動に固有の周期と，それが平均流で移動す

ることによるドップラーシフト周期とが接近すると，そ

の波動が平均流の向きに伝播するか否かで観測される時

間スケールは非常に異なる．しかもそれは中規模波動に

しばしば見られる現象である．時間・空間スケールで大

中小規模擾乱に関する研究の発展一その一断面一

＊我が国のGARP計画を立案する際，用語による
　混乱を避けるため，便宜的に採用した「中間規模」

　を“medium－scale”と呼んだ．GARP　Publication

　Series　No．13“The　Air－Mass　Transfbrmation

　Experiment”（1973）を参照，

10

気における諸々の擾乱を分類整理することはごく大ざっ

ばなとらえ方であるが，第5図の現象例は左上から右下

へほぽ直線上に配列している．つまり，空間スケールの

大きい現象はその時間スケールは長く，空間スケーノセが

小さくなると時間スケールも短くなることを意味し，非

常に有意義である．

　4．2．自由擾乱と強制擾乱

　前にも述べたように，同様の時間g空間スケールをも

つ現象は必ずしも同じ力学的性質をもつとは限らない，

擾乱を生成する原因として，まず外部因子と内部因子に

大別して考えてみよう．外部因子としては地形，海陸分

布などの外力の直接作用をあげることができる．一方，

内部因子としては種々の流体力学的不安定性が考えられ

る．このように，大気は絶えず外因や内因によって不均

衡を生じ，同時にその不均衡を解消して新たな平衡状態

へ再調整する．その過程で大気中に種々の形態の擾乱が

発現する．そこで，外因により調整を強制されるという

意味で前者を強制擾乱，内因によりみずから調整を行な

うという意味で後者を自由擾乱ということができる．

　したがって，擾乱を理解しようとするとき，（1）その

擾乱が発生・発達するのに必要なエネルギー源（source）

と，そのエネルギーの擾乱の運動エネルギーヘの転換過

程，（2）擾乱の構造（structure），およびこれまでに述

べてきた　（3）擾乱の空間的・時間的スケール（scale）

を調べることが重要なポイントとなる．もっとも，擾乱

の構造は熱や運動量などの輸送を，したがってまたエネ

ルギーの変換を制御し，それらの輸送量の相対的大きさ

は擾乱のスケールや構造に関与する．つまり，これら3

つの事柄はおたがいに独立ではなく密接に関連しながら

擾乱の物理的性質を決定しているから，全く別々に論ず

ることは適当でない．

　大気の運動エネルギーの源は，さかのぼればすべて太

陽からの放射による熱エネルギーということになる．し

かし，太陽放射による加熱は一様ではなく，加熱率は緯

度が低いほど大きく，また海と陸とでも異なる．その他

諸々の過程を経て大気に温度分布が形成され，結局，太

陽から獲得した熱エネルギーのごく一部が運動エネルギ

ーに変換し得る有効な位置エネルギーとして蓄積される

ことになる．このようにして蓄積された有効位置エネル

ギーが解放される際，2つの代表的な運動様式が発現す

る．1つは鉛直温度勾配に伴う有効位置エネルギーが解

放される場合で，発現する擾乱は水平スケールが鉛直の

それとほぼ同じオーダの大きさをもつ「熱対流」であり，

、天気”29．7，
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第6図　各種観測資料に基づく風速のスペクトル解
　　　　析例．

（a）ブルック入ブン，高さ約100m（Vander
　　Hoven，1957）．

（b）ミネソタ，高さ約9km（Mantis，1963）．

（c）オーストラリア，高さ9～11km（Reiterと
　　Burns，1965）．

（d）オレゴン，地上（Frye他，1972）．

（e）ネバダ，高さ約450m（ComettとBrundidge，
　　1970）．

（f）メイン，地上（OortとTaylor，1969）．

その際熱を上方へ輸送することによりr静力学的不安定」

を解消して位置エネルギーの一部を擾乱の運動エネルギ

ーに変換する．その擾乱はスケールから見ればおもに小

規模擾乱に分類されるべきものであろう．もう1つは，

水平温度勾配に伴う有効位置エネルギーが解放される場

合で，発現する擾乱の典型例は移動性高・低気圧と呼ば

れるもので，水平スケールが数1000㎞に達する準水平

運動で，熱を上方のみならず水平方向にも輸送すること

により・r傾圧不安定」を解消して位置工挙ルギーの一
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部を擾乱の運動エネルギーに変換する．これは大規模擾

乱の例である．つまり，一口に位置エネルギーが擾乱の

エネルギー源であるといっても，位置エネルギーの蓄積

形態とその解放機構によって発現する擾乱のスケール

や，その他の性状もずいぶん異なる．

　一般風が一様でない場合，すなわち，シアーのある風

系のもつ運動エネルギーの一一部が擾乱を発達させるに必

要な運動エネルギーに変換される場合もある．たとえ

ば，直線状の流れがそれに直角方向の速度分布に変曲点

があるとき，一種の流体力学的不安定が起こり得ること

はよく知られている．シアーの集中域とみなすことがで

きる前線は当然シアーに起因した不安定が期待される．

もっとも寒帯前線波動とそれに伴う高・低気圧は，最

初Helmholtz（1888），その後問erknes，Solberg（1921）

らが考えたような単なるシアー不安定の所産ではなく，

その後の研究の発展経過は，気象学史を彩るエピソード

に満ちている．

　静力学的に安定な成層をした水平な流れが鉛直方向に

シアーのある場合，重力の安定化作用の影響を受けたシ

アー不安定が見出される．波状雲（billow　cloud）はこ

のKelvin－Helmholtz不安定の一例とされており，水平

スケールは数km以下で小規模擾乱のカテゴリーに入

る．角運動量が中心から外に向かって減少する回転流体

ではr慣性不安定」の起ることもよく知られている．い

ずれにしても，これらは流れ（一般流）の運動エネルギ

ーが擾乱の運動エネルギーに転換される例であり，エネ

ルギー源が運動エネルギーであるという意味で，広義の

「慣性不安定」と名付けられ，前に述べた位置エネルギ

ーをエネルギー源とする「重力不安定」と区別すること

ができる．

　中規模擾乱には物理的性質の異なる現象がたくさん

あって，その発生原因を1つにしぼることはできない．

海陸風などの強制擾乱はそのメカニズムが割合よくわか

っているが，水平規模が～100kmの自由擾乱に関して

は，その機構がわからず，そのことがひいては中規模擾

乱の曖昧さの大きな原因の1つとなっている．

　世界各地での風の観測資料を用いて得られたスペクト

ル解析結果の代表例を第6図に示す．図からわかるよう

に，エネルギースペクトルには，中規模擾乱の存在を統

計的に示すピークは見られない．また，大規模擾乱や小

規模擾乱に比して，その卓越スケールとしての物理的根

拠も明らかでない．とすると，個々の現象として中規模

のものがあっても，それはいわゆる大規模あるいは小規

11
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模擾乱のある過渡的なものか並みはずれのものに過ぎ

ず，基本的にはそれらのいずれかに属するのではないか

という疑問もでる．しかし，中規模の自由擾乱はいつで

もどこでも発現するものではなく，ある限定された特定

の状況でのみ発現し得るとすれば．これまでの時間スペ

クトル解析ではそのスペクトルにピークをつくりがたい

であろう，何といっても実態の把握が大切で，そのため

には観測資料に基づくcase　studyを積み重ねていく以

外に良い方法はない．これまでの気象に関する研究の多

くは，日々の天気予報のため数1000kmの空間スケー

ル，数日程度の時間スケールをもつ大規模擾乱と，われ

われが日常生活している地表面近くの小規模擾乱に向け

られてきた．通常のルーチン観測も主としてそのために

実施されており，中規模擾乱の解明には不適当である．

やはり，目的に沿って計画された観測が必要となる．実

施にはたいへん困難を伴うが，その努力はなされてきた

し，現在もなされつつある．そのような観測を計画する

ためにも，また観測結果の解析のためにも，そのガイド

ラインを与える理論的研究が同時に不可欠となる．

　5．対流雲

　5．1．熱対流

　大気は平均すると低緯度帯で加熱され高緯度帯で冷却

され，同時に下から加熱され上で冷却される．従って』

高低緯度間に水平気温勾配，上下方向に鉛直気温勾配が

生ずる．現実の大気中ではこれら両者は1つに組み合わ

されているが，4・2・節でも述べたようにある臨界状態

を越えるとその平衡状態は崩れて種々の擾乱が発現し，

熱を低緯度地方から高緯度地方へ，下から上へ輸送す

る．これら擾乱を次の2つの型の運動に大別できる．1

つは南北熱輸送の卓越する水平規模の大きないわゆる高

低気圧擾乱であり，他は鉛直熱輸送の卓越する小規模な

対流である．気象学では通常，後者の小規模な対流を単

に対流または熱対流と呼んでいる．対流は地球大気の熱

収支，ひいては大気大循環にとって不可欠な一部を構成

していると同時に，局地的な降水を伴う激しい気象現象

はまた対流を主要な核として成り立っている．

　対流（熱対流）は静力学的に不安定な流体中において

その不安定を解消すべく発現する運動である．大気は常

に水蒸気を含み，それが容易に相変化を起こす熱的に極

めて活性な流体であり，このように湿った大気中では条

＊「何故アップルパイよりスープの方が早く冷える
　のか」その理由を見出すために対流実験を樹脂を
　用いて試みたそうである．

12

件付不安定な成層状態のもとでも雲の発現（水蒸気の凝

結・昇華）を伴う対流が起こり得る．このような対流を

積雲対流と呼んでいる．水蒸気の相変化を伴わない対流

は絶対不安定の成層状態のもとでのみ起こり得る．従っ

て，後者のr乾いた」対流を絶対不安定層中の対流，前

者のr湿った」対流，すなわち積雲対流を条件付不安定

な対流として特徴づけることができる．

　対流は伝導・放射とともに熱の輸送形式の1つである

が，伝導・放射と異なり流体の運動を通して熱を輸送す

る．従って，対流は単に熱のみでなく同時に運動量や流

体中の物質なども輸送する．この運動を“convection”と

名付けたのはProut（1834）である．彼はr熱を輸送す

るこのモードを示す単一の言葉がないので，convectlon

（convectio：運搬あるいは収束）という用語を提案した

い．これは主要な事実を表すのみならず，2つの他の用

語，conductionとradiationとも大変よく調和する．」と

述べている．19世紀中葉には不安定に成層した流体の不

安定性に注目され始め（Espy他），対流平衡という概念

も導入された（Kelvin，1861）．また，今日理解されてい

るような流体中の熱対流現象を発見したのはRumfbrd

（1870）＊であるといわれている．

　（1）ベナール型対流

　対流の実験を系統的・定量的に行い，その後の研究に

貢献したのはBenard（1900，1901）である．厚さ約1

mmの静止した鯨油層の下面を一様に加熱したとき，あ

る臨界状態に達すると六角形状の対流セルが発現した．

不幸にして彼はその実験結果が表面張力によって非常に

大きな影響を受けたことに気付かなかった．Lowと

Brunt（1925）はBenardの実験での温度勾配が後述の

臨界レイリー数から期待されるものよりはるかに小さい

ことを指摘し，後に，Bemrd（1927，1928）もその不一

致を認めた．Benardの示した六角形の対流細胞は，流

体層が十分浅くその上面が空気と接しているとぎに見出

され，Pearson（1958），Nield（1964）らの研究に基づ

き今日では流体の浮力によるよりも表面張力によって形

成されたものと推定されている．それにしても，対流の

研究におけるBenardの功績は損なわれず，Brunt（1939）

は静止した不安定流体中に発現する対流細胞を“Benard

ce11”と名付けた．

　Rayleigh（1916）はBenardの実験結果の物理的考

察を企てた．すなわち，対流を流体中に起きる不安定現

象と考え，微小振幅擾乱の摂動理論に基づいてベナール

細胞状対流の発生基準を導出した．無次元量1～・≡9αβ44／

、天気”29．7、
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（κレ）が臨界値R・・を越えると不安定が発現する，つま

り対流が発生するということを示した．ここで，Rα・は

レイリー数と呼ばれ，gは重力の加速度．4は流体層の

厚さ，βは温度勾配，α，κ，レはそれぞれ流体の体膨張

係数，温度伝導度，運動学的粘性係数である．Rayleigh

はR・・の最小値に対応するモードの対流細胞が発現す

るとして，そのときのR・。と対流細胞の規模を導出し

た．その結果，Rα。ニ657．7および1／4』24万（」は対流

細胞の水平波長）を得ている．彼の用いた境界条件は完全

に滑らかな導体の固定面に対するものであった．その後，

多くの人々によって種々の境界条件の場合にRayleigh

の理論が拡張された．たとえば，Je伍eys（1926，1928）

は上下両面が粗な導体の境界の場合にR・α＝1708，およ

び」／4＝2・Oの結果を得たが，これはSilvestonの実験

結果・Rα・ニ1700土51，SchmidtとMilverton（1935）の

実験結果ノ～。αニ1770土140などと極めてよい一致を示し

ている．

　作業流体として気体を用いた対流の室内実験では，通

常開細胞型（セルの中心部で下降流，周辺で上昇流），液

体を用いた場合には閉細胞型（セルの中心部で上昇流，

周辺で下降流）となることが知られており，その原因は

分子粘性係数の大きさの温度に伴う変化の仕方が気体と

液体とで異なること一一般に気体の分子粘性は温度の上

昇と共に増大するが，液体のそれは逆に減少する一に求

められた（Graham，1933）．TipPelskirch（1956）は溶

融状態の硫黄を用いて対流実験を行い，Grahamの考え

を明確に支持する結果を得た．Stomme1（1947）はこの

現象を粘性による摩擦消散が最少になるように対流循環

の向きが決まるという直観的な仮説を用いて説明しよう

とした．すなわち，気体の場合，対流細胞のより冷たい

部分一相対的に粘性の小さい部分一がより大きな水平速

度を持ち，暖かい下の境界に沿って中心から遠ざかりつ

つ暖まりその速度を減少する．そのような中心部で下

降，まわりで上昇を伴う開細胞型の向きの循環となる．

液体の場合，最も冷たい部分一粘性の大きい部分一はま

わりで下降し，そこでは水平速度はより小さく，下の境

界に沿って中心部へ流入すると共に加熱され，加速し，

その下面境界で粘性摩擦が最少になるような循環型，従

って閉細胞型の循環となる．Palm（1960）らは理論的

に温度上昇に伴う粘性の増加または減少に対応してそれ

ぞれ細胞の中心部で下降または上昇運動が現れることを

示した．

　前に述べたように，準定常なベナール細胞状対流は臨

1982年7月

687

界レイリー数を越える時発現し，その対流細胞の水平ス

ケールの鉛直スケールに対する比，すなわち縦横比は2

～3になることが明らかにされた．しかしながら，上述

の線型理論では細胞状対流の水平パターンすなわち水平

面における幾何学的形状を決定することはできない．実

際，B6nardの実験で示された規則正しい六角形状の対

流細胞が現れるとは限らず，六角形の他に・一ル状，長

方形，正方形なども現れる．このように，対流細胞の形

状は流体層の水平規模が十分大ぎければ非線型効果やそ

の他の二次的効果などによって決定されるであろう．

　レイリー数が臨界値を越えて更に大きくなると細胞状

対流はしだいに非定常となり，レイリー数の増大と共に

形状は不規則になり乱れてくる．turbulent　convection

と呼ばれるのがそれである．平面平行流一シアー流一に

おいてはレイノルズ数がある臨界値を越えると層流から

急速に乱流へ遷移するが，ベナール対流の場合，レイリ

ー数がその臨界値を越えても，乱流に至るまで超臨界レ

イリー数のかなり広い範囲にわたって有限振幅の対流が

認められる．この過渡的状態を調べると，レイリー数の

増大につれ，各段階に特有の対流細胞の性状と鉛直熱輸

送量を示すいくつかの段階を経ながらやがて乱れた対流

に転移する．従って，熱対流は乱流が始まる前のかなり

広い範囲にわたって流体運動の非線型過程やそれにひき

続く乱流への遷移過程を観察することができる．地表面

付近における熱の輸送は主に乱れた対流によっているの

でその性質を知ることは重要となるであろ，う．

　（2）ロール状対流

Je伍eys（1928）は静力学的に不安定な成層をした一

定の鉛直シアーをもつ流れはその流れに平行な鉛直面内

の全ての波長の擾乱の発達を抑制し，従ってそこで発現

する対流は軸対称的なベナール細胞状ではなく，流れに

平行な縞状のロール型となることを示唆した．一方，

Idrac（1920），Ma1（1930），Phillips　and　Walker（1932）

はシアーの強さによってセル構造に種々の変化の生ずる

ことを示し，Terada（1928），Graham（1933）らは，

流れの方向に沿って縞模様ができ，それらはロール状の

対流運動に対応することを室内実験で示した．その後，

多くの理論的および実験的研究がなされ，ロール状対流

の発生とその機構は非常に明確になった．一方，大気中

においては，縞状，筋状あるいはパンド状と呼ばれる雲

がしばしば現われ，大気中の風の鉛直プロフィールと関

係づける調査が数多くなされているが，室内実験や理論

と異なり単純な条件が得られにくいため，解析結果の整

15
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　　へ流入するにつれ変形する気塊を番号順に黒色域で示した．

る
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理や解釈に混乱があり，統一的に理解され得る状態には

達していない．

　（3）サーマルとプリューム

　これまでに述べた水平に一様な加熱や冷却のある場合

と異なり，一様でない熱・冷源によって生ずる対流の例

がサーマル（therma1）やプリューム（Plume）である．

局所的に加熱されると，加熱された流体塊はそのまわり

の流体との間に密度差が生じ，浮力が作用して上昇運動

を始める．この加熱が時間的に連続して与えられたとき

上昇する流れをプリュームと呼び，加熱が瞬間的に与え

られるときサーマルと名付けられている（第7図）．前

者の場合円錐を逆さまにしたような形状をとリジェット

（jet）とも呼ばれる．後者は球状のものとなり気泡（bub－

ble）ともいわれる．サー1マルやプリュームは一般流がな

ければ軸対称あるいは面対称となり得るので，これまで

の多くの研究はそれらを点熱源あるいは線熱源からの上

昇運動として議論している．その際，次の4つの成層大

気について考察される．すなわち，（1）中立成層，（2）

安定成層，（3）不安定成層，（4）条件付不安定成層（湿

った対流），である．なかでも，中立成層の場合が最も

よく研究されている．相似則と次元解析に基づいて導出

されたサーマルの性質（Batchelor，1954）は室内実験で

も確かめられた（Scorer，1957）．

　上昇するサーマルやプリュームはその側壁を通して周

囲の空気をひきずり込む．その時まわりの空気の流入速

度はその高さのサーマルやプリュームの上昇速度に比例

するものとする．これがエントレーンメント（entrain－

ment）の仮定と呼ばれ，1940年代ジェット流の研究で

Taylorが導入した仮説である，このエントレーンメン

14

トの仮定を用いると，質量保存則に基づいてサーマルや

プリュームによる上向き質量輸送量の増加率（エントレ

ーンメソト率）はそれらの半径に逆比例することにな

る．その比例係数（エントレーンメントの常数）は実験

的に決められている．大気中では一般に水平に一一様な加

熱は実現し難く，サーマルやプリュームは有力なモデル

となる．

　1950年代，Neumamの示唆によってLos　Alamosの

グループ（Blairθ」α」．，1959）は熱対流の数値シミュレ

ーションについて先駆的な仕事を試みた．第8図はその

例で不安定に成層した2層流体の転倒する過程の数値シ

ミュレーションに成功した．他方，Malkus　and　Witt

（1959）はサーマルの上昇過程を2次元モデルで数値実

験を試み，非線型計算不安定（Phillips，1959）のためご

く初期の短時間に限られたが，大気中の対流の研究にこ

の手法を用いることを勇気づけた．1960年代に入って上

述のように，大気対流の流体力学的研究に数値実験が有

力な手段となり得ることが一層明らかになり，積雲対流

の研究へ発展した．

　5．2．積雲対流

　BenardやRayleighに始まるこれら熱対流に関する

実験と理論の成果は直ちに気象学の分野にとり入れら

れたわけではなかった．Brunt（1934，1939）の名著

“Physical　and　Dynamical　Meteorology”はこれらの成

果に触れている数少ない教科書の1つである．細胞状対

流やロール状対流を雲の分布へ適用することに目を向け

ながらも，彼の関心は対流を主に乱渦発生の1つの機構

として考えるにとどまった．

　古くから雲の発生・発達に関する研究においては，小

、天気”29．7．
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密度が1と1／8の非圧縮完全流体がそれぞ

れ上下に重なっているとき，少し傾斜した

境界面が転倒して行く過程の追跡．h，i，j

はそれぞれ無次元化された時間，水平座標，

鉛直座標（Blair8知」．，1959）．

気塊（parcel）の断熱運動（凝結高度までは乾燥断熱，

その上では湿潤断熱）に伴う熱力学的過程に基づいて大

気の安定性，雲底や雲頂高度などが論じられた．いわゆ

るパーセル法がそれである（Ref記a1，1930；Nomand，

1938他）．

　第二次世界大戦以来，3次に渡りWoods　Hole海洋

研究所が中心となってカリブ海域で実施した一連の観測

において，Wyman，Woodcockらは貿易風帯の積雲や

その雲底下の気層を調べるため，船による海上気象観測

に加えるに飛行機観測も行った（Bunker6」α1．，1949）．

1982年7月

689

飛行機は直径約3kmの螺旋を描きながら60m　min－1

の緩慢な上昇率で乾球および湿球温度を測定し，貿易

風帯の気温や水蒸気の鉛直分布を調べた．1953年には

smoke　Hareによる風向の測定や飛行機による雲の写真

観測も加えた．雲中の観測結果は湿潤な気塊の断熱上昇

運動から期待されるものと次の点で矛盾した．（1）気温

減率は湿潤断熱のそれより大きくむしろ周囲の気温減率

に近い．（2）雲水量は湿潤断熱から期待されるものの数

分の一である．（3）上昇速度が小さく，また雲頂も低

い
． これらの事実を説明するためには上昇気塊と周囲の

空気との混合が行われねばならないとして，Stommel

（1947）は5・1．節で述べたエントレーンメントの概念を

導入した．この仮説はその後多くの人々によって採用さ

れ，パーセル法をより現実的な積雲モデルに近づけるの

に役立った．静止大気中において非常に強い上昇流が起

こると，まわりの空気を引きずり込んで混合しながら

積雲が発達するという考えである．Morton，Taylor，

Tumer（1956）らは，プリューム（あるいはジェット）

モデルを用いて定常的な積雲対流の鉛直構造を記述し

た．Scorer，Ludlum（1953）らはサーマル（あるいはバ

ブル）モデルを用いて本質的に非定常な積雲構造の時間

変化を調べた．手法としては，質量やエネルギーの保存

則を用いた相似理論と，運動方程式系を数値的に時間積

分して構造の変化を見る数値実験の2つが用いられる．

とりわけ後者の手法を用いた単一対流雲のモデルには熱

力学的，微物理学的な過程が順次繰り入れられ精密化さ

れつつある．動的な雲物理学の実験室として今後大いに

活用され得るであろう．

　エントレーンメントや乱渦による雲の側壁を通して雲

中とまわりとの熱・水蒸気・運動量の混合の効果は，飽

和湿潤上昇気塊のもつ浮力を減じ，また摩擦力として作

用し上昇運動の発達を抑制する．水平混合の効果は上昇

気塊の水平規模の小さいものほど有効に働くので，上昇

気塊の水平規模の小さいものは背の高い対流雲になりに

くいという結果が得られる．

　一方，水平面を横切る正味の質量輸送はないとし，上

昇運動に伴う補償的下降流を導入して，パーセル法の欠

陥を修正したのが，珂erknes（1938），Petterssen（1939）

である．弱crknesのいわゆるスライス法は水蒸気の凝

結による潜熱の放出を伴う上昇流の熱力学的過程が凝結

を伴わない下降流のそれと異なるという点で条件付不安

定層における対流が絶対不安定層における対流と基本的

に異なることを単純明快に示した．すなわち，大気中に

15
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第9図 積乱雲モデル，（a）M611er1884，（b）Davis1894，（c）Wegener1911，（d）
Brooks1922，（e）Simpsonnn1924，（f）Letzmann1930，（9）Suckstorff1939，

（h）Findeisen1940．太い矢印は雲の進行方向を示す．

対流運動が発生すると，雲のある上昇流域とその周囲に

雲のない下降流域ができる．上昇流のまわりの下降流は

その断熱昇温によって対流運動を抑制する作用を持ち，

従って下降流域が上昇流域に比して広ければ広い程下降

流速は小さくなり抑制作用も減じ対流は起こりやすくな

る．逆にいえば上昇流域が下降流域に比して狭ければ狭

い程対流が発達しやすいということになる．そして，上

昇流域の占める大きさは大気の安定度によって決まるあ

る値以上にはなり得ないことを示し，条件付不安定大

気中の対流の特性の一側面を明らかにした．Cressman

（1946）は弱erknesのスライス法に一般場の上昇・下

降気流（すなわち，ある水平面を通して正味の質量の流

れがある場合）の影響を導入し，一般場の上昇運動存在

域での雲量の増大，下降運動存在域での雲量の減少を説

明しようと試みた．

　1950年代に入って，熱帯低気圧の発生論の立場から条

件付不安定大気の流体力学的安定性がHaque（1952），

Syono（1953），Kuo（1960）らによって展開され，安定

から不安定へ転移する境としての臨界安定性に着目する

ことによって得られる～100kmのスケールの擾乱が熱

16

帯低気圧に見たてられた．しかしこの考え方の誤りは，

その後の熱帯低気圧の数値実験（Kasahara，1961，他）

の経験を積むなかで明らかにされ，それが契機となって

ようやく積雲対流の流体力学的研究が始められた（Lilly，

1960；Kuo，1961；Ogura，1962；Asai，1964，他）．

　5．3．巨大積乱雲

　積乱雲は対流性の雲のなかでも，劇的な変化と，雷・

電・突風などによる被害を伴うことなどもあって古くか

ら調査の対象となった．以下では，積乱雲という用語を

巨大積乱雲，thunderstorm，severe　local　stormなどに

も特にことわらないで用いる．

　（1）目視観測時代

　Howard（1803）により積雲から積乱雲への変形が記

述されて以来，主に地上観測と地上からの目視観測をも

とに積乱雲中の気流や降水分布がモデル化されてきた．

第9図はLudlam（1963）が19世紀末から第2次世界

大戦までの半世紀の間に多くの人達により提案された成

熟期の積乱雲の種々のモデルをまとめたものである．

M611er（1884）とDavis（1894）らは，上昇気流域の上

空で顕著な水平発散を示唆するrかなとこ雲」と地上で

、天気”29．7．



~~,J+~i:1~~{~~L~c~]I~~ ~f *~c~)~~~: ~,~)-~~ ~f 691 

p 

) 

FEET 

25,00p 

JOOo, 

I 5,000, 

I 0,000 

, 11 

d) 

i 
.~~~rf:~ ~~. l 

/// ¥.¥ ¥ ¥ 
1-

, 

l ,, 1' 
- l.. .. ..,b 

~f 
,) 

' /'/ / .1'i 
/ 

~l ¥.¥ ¥¥ ~ . . 

l ' * ,, 1' 

N t t ,t 1, ･ ,_ d-1, ~~ '~ , 
_.._1-

~.-
. IF,b,~.~ 'f 1, ~. .-

1,~ 

l) ,,1!ft ' I t ¥･ ¥ ~ *' 1 

, 

,,.,- e 
.. ,'. 

,, 

- ~ 
.,. -

/ l' ･ ･ ･ ' f 

.b '~,~~ ~~1 -

e e t ~ ': ¥ ~ ,t ¥ ¥ , 

__t_'1' ~].d~'1P_ =:_. ~:_._11-__.._ + 

-16C 

-8C 

oc 

~8G 

+17C 

URFACE 
- ･ *~¥+.-T--¥~~ ¥¥+ .:･ ~.. '-¥ ~:~ ~:: ~¥;* -¥ :~=-

o l/2 ! 
HORIZONTAL SCALE LJ_J MI. 

o 15 30 
DRAFT VECTOR SCALE LJ_J FT/SEC 

f) . __ ~~c 4c 

' PAIN 
S ' NOW 

(a) 

FEET 

40'ObO '-~~fr'-~Ar~L f~"_~ _51 C 
/~ ~ ~ ~~~ c~~-__ -

/ ~ - " :_ ~ _ ~¥_ r 

35tOOO _ 
,, 

-38 C ::~*- -Jb 

¥_ I / / ' :･ ･･ c - ~ 1' f " 
'~ ' ¥¥"¥ ¥ f I ' ' ¥ I ¥¥¥ ~ 
---ia-_ ~~FifL-::' I -dl;TT:Fr~ - 26 C - - - - -t- , ~~'~:~~ ~ 

11 ~It~~1r 
:~- -

~-r-.* 1 '_ Ih~'L~~¥¥¥¥ , ,, ¥ 'i ' /1' 11' t 1 ¥ :, ~ e 1' dl ¥ ' IF Id'i J / .t'd' d "} IF¥ ¥ l' 

L ' 11 _ _ _"_ '_ IL_1 1 1' 1' 1' ¥ 2 5, OOO 16C 7~: rT~t ¥¥¥¥ ( ,, :1-'h;--_-,, 11 c d' t ;rt----J 
ll Jl IJl ) 

fttTt~{ f '1 i ! i / ~ ' ' o ' : ' . I .~･~1 l' f.i~:':' ~_ :_'_' '_ I -20'OOO 8C ' '1'1"~~~'t l*'dl'l' 
~ 

ll 
(. 

/ / / ///// ' ~ / 1{ / e '_J_ ' ' ~ ~ ~ + 
l 5,000 ~ ~ IL L- OC JL_'~! _JLl____A____ ____ _'___ --Jt--1-' -... 

¥ 

y f I I t ~~~~ 1' ~ *J'_ _ e' - r . 

. ~ 
e 1~ 

j ;1 1 1 i ( J" e ' l' I ' ' /j j / / ! i // / ' ,. / r j ( / 

~-------~ . ~. t J I 0'OOO ~(L- _t8C - . ~ ' ' -~. ' ' ' - ~~ , -
- - -i~ 

a ' ' ' ' ' _'- ~ - i)~ ¥ ~~ i / ~ ~ . .¥ ~- ~ ' ' ' fl f / f / ! !' / '/ ' ' ! ' ! ' " '/ / dr' / ' !'/ ' ' " " i f' f ' /" ' // ' f; 1lrh J Ovv ( - irl7C / 

--~-- -.*~ . , ~ ' ---- . ---- .--~ .- - -t-- --.- --- .J. ----...----:'1; ~j ~ '-J~~'v-'~"'~'/' /'// " ' ' ' ' ' - ~' ' "" 'I" ' ' - -~'r ////'~~/,/////'!/'1'11""f"j::tli l"IJPlbJ r ¥' ¥¥L ¥ ¥ 

// Hl ~L xtt¥ ¥ .. . . ~: ~ ¥¥¥¥ji¥j~¥¥~~ ¥¥¥ _-"// /~/";4~jl:~'1~'j"~/ / ~ri / I I It¥¥ ¥ : ,' . 2 
//7 SURFACE RAIN SURFACE + 8C i~~¥;~-1 ~~~~~"-'---~:'~~¥¥~¥~~~~~~:~ E::~ ~:~ ~::: --_~- F:-_¥ "_:-~_~~:'t~Z 

' RAIN 
HORIZOl~TAL SCALE LLiVz I Ml' ' SNOW 

o 15 30 ~ AF7 VrCTOR SCALE L__~I FTISEC - ICE CRYc;)TALS 

(b) 

L 

F E E T ~~~::/'~~;;~~:~4;71~:~~~ ~;~~:;--~/:'-~=_--__-_ ___ 

~ ~~; ~ ~~:////' ~ ~ ~l l_ ,, 40,000 r~~f' ~ = ~51 c ~ D_RAFTS IN T~Hls I~E~Gl~b~N ~ / " 

35,000_ ~ / ESs 'T~AN l_o FE~T P_ER SSCOND 
_-38 c 

30,000 

, 

l .. l 
25,000 

t 

, 

l , 

, l . . . 
1, -, , 

20,000 ._ 

l 5,000 _. 

I 0,000 

5,000 

lb I t ･ ,, . . l 

, , 

, 
t ' 

' 1, 
:1 ~ ~ It ~ , 

l -

, 

, I l, 

-16C 

. 

1. 'b ,, . 

-1b ,d--･~-
. 

' -'1 

l, Ib t 

l 

" ~.~ ¥ L I I /'1 1 1 l 
.. 

/ 

, 

.¥¥ ' ' t l' I " !'! / t ~ 
11. 

t . J. . 

,. , . . ,,,,L, . , .'-~~~;1~'~' ~=4~'~ ' ~ ILlltl '---;1!-!// p /;! 'i""'1" I l'l ' t " .' 

/ / LIGHT SURFACE RA'I~ 

!-- -- - 8 c 

-~I-- t-

1 ' ') 
l.l¥ 

r"I- '--L 

t l 

¥¥ 

OC 

~ +8C 
,_;_J ____'+ 1 7 C 

I-~' 

SURFACE ^ ,,,,e"tL~ .___¥' =.'i¥.---- +~~.~ *,, ,,,* ¥ ' ¥ ¥ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~~:~~.~ ･~:"(.~~.i~-F~~~:~~i;~'I-"~-_¥~~~_...___~~~. '~:='--':~..1' 
~---.-+~~(--j-¥+.x'.~-_.~¥¥'~_--_".~. ~ .･:~:---~; . --¥~~~~~~~.~~:~:-:~' ~) 

. RAIN 
HORIZONTAL SCALE 'oL_*v2J MI ' SNOW FT ; SEC DRAFT VECTOR SCALE o 'slG _ ICC CRYSTALS L-J 

(C) 

~;10~l ~:~L~~i'=====--o ~ 4 7 ~ 4 ~ 

~jE, ~~i'==*=---"7~, ~;~~~c)~~~~:. 

1949) . 

(a) ~~~:~1, (b) 
(Byers and Braham, 

: 

1982~p 7 ;~ 17 



692 中小規模擾乱に関する研究の発展一その一断面一

降雨域から拡がる冷気流の存在により特徴づけられた構

造を示している．そして，その降雨は雨粒の重量と蒸発

・融解による冷却によって下降気流を維持するものと推

測されてきた．さらにDavisは中緯度帯の積乱雲のも

う1つの特徴，すなわち，かなとこ雲が進行方向はる

か前方へ拡がるという非対称性をも示した．その後，

Wegener（1911），Brooks（1922），Simpson（1924），

Letzmann（1930），Suckstorff（1939），Findeisen（1940）

など続々と積乱雲モデルを描いた．Simpsonのモデル

では雲の形状は現実性に乏しいが気流と降水はわかり易

く描かれ，多くの観測事実を満たしている．Findeisen

は気流についての表示に乏しいが，微物理過程を非対称

雲へ導入した．そこにはBergeron（1933），Findeisen

（1938）らの降水機構に関する氷晶説がとり入れられて

いる．第9図（h）の上昇気流域で凝結（C），昇華（S），電

の生長（H），下降気流域で氷粒の蒸発（E），融解（班），

がある．7は弱い雨，その後面R，Hで，強い雨が降り

上昇流付近で電がある．このようにそれぞれのモデルに

差異はあるが，M611er，Davis以降著しい進展は見られ

なかった．

　（2）測器観測時代

　1940年代，積乱雲内を航行そきる飛行機やレーダーが

観測に利用できるようになり，新しい時代に入る．1946

～1947年，米国気象局，シカゴ大学グループなどが共同

で実施したThunderstrom　Prqiectが新時代の幕明け

となった＊．その主な成果（Byers　and　Braham，1949）

は積乱雲を数個のセルから成る複合体として把握し，そ

のライフサイクルを強調したことである．すなわち，第

10図に示されるように（a）雲内全域が上昇気流で占め

られ，中層に雨粒が形成される生長段階一cumulus　stage，

（b）地上に降水が達すると共に，下降気流が雲内の一

部に現れる．同じ高さの周辺に比し上昇流中の気温は高

く，下降流では低く，・～10ms－1の鉛直流が見出される

成熟段階一mature　stage，（c）冷たい下降気流がセル

の下部に拡がるにつれ上昇流は弱まり消滅する．下降流

は全域に拡がり，やがて弱まり消滅する減衰段階一dissi－

pating　stageの3段階である．さらに地上付近では下降

気流が拡がり，セルの片側を占め，小型の強い寒冷前線

状の不連続面をつくり，この流出する寒冷気の上に新し

いセルをつくること，積乱雲の移動速度は対流圏下半層

＊1940～1947年夏期，関東地方で総合的な雷雨観測

　が実施された（F両iwara，1950）．戦時中であった

　ため，最終報告の出版はおくれ，1950年になった．

18

の平均風に近いことなどを示した．これらの新しい観

測資料を用いて積乱雲モデルは定量化されたのである

（Byers　and　Braham，1949；Faust，1951）．

　（3）雲力学の誕生

　中緯度帯ではシアーの強い風系中で積乱雲とりわけ

severe　stormの頻発することが報告されている．

Prohaska（1907）は20世紀初頭までの多くの観測結果を

もとにして寒冷気団と温暖気団の境界域で形成する積乱

雲（fヒontalthunderstorm）は同一気団内で発生するもの

（ai「mass　thunderstorm）より強力でときには数時間以

上にも長続きすることを示し，これら気団の境界域で

の力学過程が日射加熱などによる地面付近の熱的不安

定効果よりその発達にとって重要であると考えられた

（Namias，1940）．

　3．3．節でも述べたように，1950年代に入ると気象レー

ダーが積乱雲の観測に利用できるようになり，雲内の構

造の理解に大きく貢献した．ほぽ同時代に，飛行機観測

や地上自記観測資料のメソ解析も盛んになった．このよ

うにして，1960年代に入ると，積雲と積乱雲は非常に異

なること，すなわち，前者は風のシアーが強いと発達が

抑制されるが，後者はその逆である．積雲を伴う対流で

は基本要素はサーマルであり，それが上昇し拡大すると

き内外の空気が交換し，混合する．しばしば見られるカリ

フラワー型積雲はそのような多数のサーマルから成るこ

とを示している．通常積雲は雲頂が対流圏中層に達した

とき降水をもたらし，顕著な変化が，とりわけその大き

さや強さに見られる．降水形成後30分以内に，雲頂は対

流圏上部に貫入し，より強いより長続きする対流は氷晶

雲をきのこ状に拡げ，成熟期の積乱雲に伴うかなとこ雲

を形成する．これは積雲とは全く異なる形状を示す．上

部対流圏の冷たい清浄空気のサーマルヘの混入は凝結生

成物を蒸発させるのに有効ではなく，従ってサーマルは

平衡高度に達した後，水平に拡大し長続きする．このよ

うに大きな長続きする積乱雲が強い鉛直シアーのある風

系中に存在することが明らかになり，この現象のモデル

化も1960年代に入って始められた．第11図にその一例を

示しておく．ドップラーレーダーによる雲の内部の気流

分布の直接観測への第一歩が踏み出され，気象衛星がメ

ソ解析に有効な観測資料を提供したのもこの頃からであ

る．これらの貴重な貢献にもかかわらず，中緯度帯の巨

大積乱雲の構造について多くの問題が残されている．ま

た，個々の積乱雲とそれらの中規模集団やその他の中規

模循環との関係についてもわれわれの知識は乏しい．し

、天気”29．7・
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第11図 鉛直シアーのある風系中の積乱雲モデルの一例．移動方向に沿う鉛直断面で，水平線陰影

は上昇流，鉛直線陰影はレーダーエコーを示す（Browning　and　Ludlam，1962）．

かしながら，微視的な雲物理学と巨視的な力学を総合し

た雲力学が新しく生まれ育ちつつある．

　6．局地風

　6．1．3種類の風

　強制擾乱の典型例として，山谷風，海（湖）陸風など

が考えられる．その他，世界各地に，それぞれの地域の

地形の影響を受けて，局地風が形成される．局地風の形

成には地形の凸凹，障害物としての力学的作用や，表面

の放射特性，比熱，熱伝導率などの差異による熱的作用

などが関与している．山岳波は前者の力学的作用に起因

し，海（湖）岸域で見られる海（湖）陸風系は後者の熱

的作用に依存している．山谷風のように両方の作用を同

時に受けるものもある．

Je伍』eys（1922）は彼の論文“On　the　dynamics　of

wind”の冒頭で次のように述べている．「Napier　Shaw

に奨められてkatabatic　windを定量的に論ずることが

本研究の動機であった．しかし問題は当初予想していた

程単純ではないので，その現象の詳細に入る前に，その

物理的特性を明らかにしておきたい．そのためには他の

風系の特徴と比較することが必要となり，必然的にそれ

らの風についても記述せねばならず，遂に風の力学の一

般的説明が必要となった．無論，風についての完全な説

明は気象力学そのものであるから，一編の論文で尽くす

ことはできない．ここでは，各種の風の特徴を決定する

のに関与する様々な要因の相対的重要性を論ずることに

1982年7月

し，将来，個々の風の議論をさらに展開する際には一々

すべての風系に共通の基本原理に戻らないで進めること

にする．」このようないきさつでなされたJe伍eysの風

の分類は力学的に風系を体系づけた最初のものであり，

今日のスケールアナリシス（Chamey，1948，他）のい

わば「はしり」と見なすことができる．

Je伍eysは気圧勾配力は空気の地球に相対的な運動を

ひき起こす駆動力であるとし，運動方程式の他の項の大

小関係によって次の3つの型の運動に大別した．（1）

Eulerian　wind（オイラー風）：コリオリと摩擦の項が加

速度項に比し小さいとして無視できるならば，空気の加

速度は気圧勾配力によることになる．その運動方程式は

Eulerによって最初に定式化されたので，この型の風を

オイラー風と呼ぶ．（2）Geostorophic　wind（地衡風）：

コリオリ項が加速度と摩擦の項に比して圧倒的に大きい

ならば，気圧勾配の項はコリオリ項とほとんどバランス

する．その風をShawに従って“geostrophic”と呼ぶ．

（3）Antitriptic　wind：摩擦項がコリオリと加速度項に

卓越するとき，風は気圧勾配力により誘起され，その方

向に沿って吹く．摩擦は空気が絶えず加速するのを抑制

し，支配的影響を及ぼす．ギリシア語の“摩擦に抗して”

の意味で“antitriptic”と呼ぶ．このような分類の他に，

気圧勾配項と匹敵する項が2つ以上ある種々の場合があ

るが，その運動は，上記3つの型の複合あるいは中間型

と見なし得る．それによると，熱帯低気圧やトルネード

はオイラー風，温帯低気圧から大規模循環に至る広範囲

19
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　第12図　1930年4月15日カラチにおける海風開始時

　　　　　の風速（ms一ユ），風向，相対湿度（％）と

　　　　　地上4高度の気温（。C）の変化（Ramadas，
　　　　　1931）．

の風は近似的に地衡風であり，海陸風や山谷風などは

antitripticであるとした．そしてJe伍eysはこれら風

系（circulation）のサイズとそれ自身の振舞は互いに大

きな影響を及ぽし合うことを示唆した．

　6．2．海陸風

　海（湖）岸地域で日変化する海陸風系が存在すること

は古くから知られ，漁民らはそれを利用してきた（New－

man　and　Partsch，1885）．しかしながら，19世紀末まで

は測器による観測は少なく，しかもその観測は地上に限

られていた（Sheman，1880）．今から約100年前，後の

王立気象協会長J．K．Loughton（1873）は海風の形成を

r日中海上でのより大きな蒸発は海上大気中に弾性力を

生じ，陸上の空気を押し戻す……」と考えたが，一方，

彼は気球の経験に基づいて上層の反流に気付いていたら

しい．今世紀に入って，気球による上層風の観測もなさ

れるようになり，バダビア（現在のジャカルタ）におけ

4　2　。U2　ヰ　6　8　1。x⊂・5卿1s）

第13図　Jef丘eys（1922）が理論的に導出した海風

　　　　の鉛直分布の一例．

20

るVan　Bemmelen（1922），Braak（1923），プーナにお

けるRamanathan（1931），カラチにおけるRamadas
（1931），ダンツィヒにおけるKoschmieder（1936，1941），

ボストンでのBoleze16渉紘（1945）などの観測報告が見

られるようになった．海風出現に伴う気象変化を示す一

例が第12図である．当時上層観測はほとんどごく下層に

限られていたため，海風や陸風の気層の厚さを評価する

ことは困難であった．Van　Bemmelen（1922）の観測報告

は海陸風系を概観し得る数少ない好例の1つであり，そ

のため最近に至るまでしばしば引用されてきた．これま

での結果を総合すると，海風層の高さは100～1000m，陸

風層のそれは～100mである．理論から予測される上層

の反流（補償流）は初期の観測では高くまで測定されてい

なかったことや一般風などのためほとんど見出されてい

ない．さらに反流の風速は小さいため今日でもそれを検

出することは容易ではないが，500～3000mの高さに反

流が存在する．また，海風の内陸への侵入距離は20～50

km，その最大風速は摩擦層の上端～100m付近で数ms褥1

に達する．一般に熱帯での海陸風は規模，風速ともに中

緯度帯におけるよりも大きい．しかしながら，いずれに

しても陸上での観測が主であった．船や飛行機を用いて

海上・陸上を含む海陸風系の三次元観測が実施されたの

は第二次世界大戦後のことであり，Fisher（1960）にょ

りその口火が切られた．神戸海洋気象台（1953，1966）

が瀬戸内海沿岸域で観測を行ったのもこの頃である．

　他方，今世紀初頭までの断片的な観測とV．珂erknes

の循環定理を根拠に，海陸風は海岸線を横切る鉛直面内

の直接循環であり，海陸間の温度差に起因することが知

、天気”29．7．



0730

0　．2

u

中小規模擾乱に関する研究の発展　　その一断面一

13103MAX㎜U｝u

／

w
　
　
　
　
　
　
　
　
I
3
3
0
　
　
　
　 1230
　　　　　　　　1430

　　　　　　　’、
　　　1200　1400
　　　　　！　’
　　　　　ノ　　’
　　　　ノ
　　　　ノ　　J

lOOO　　l600
1050　　　　　　　1630

／　　，
！　　　，

OO「30
　1730

1830

／　　／
／　　　，
ノ　　　　，

　　　　　！

，　　　0800，
　　　　　　　　　，

ク1800

　　　　1
　　　　／

N
／ノ
　ノ

．4　．6

　　　　　　　　／

・8　1．◎　　／

　ノ

！
ノ

一SEC輔 　　　　∠

0600
　　　1
　　　　　　　　！
　　　ノ
　　　　　　　　ノ

乞000

　　　　　　　ノ
　　　　　　　　　　　　／
　　　　　　　’
　　　　　　」　　　ノ

。4。．勿，21。．

　　　　グ，／

・2・・〆！≦4C・

0　．2　　．4　　．6　　．8　　1，0

　　　M　SEC－1

｝

第14図

V

摩擦とコリオリ効果を考慮したモデルによ

る海陸風日変化．北緯45度で海陸間温度差

は12時に最大とする．左上のベクトル図は

ボストンの空港において海風時40例Q平均
風のホドグラフ（Defant，1951）．

られるようになった．1922年，海陸風を気圧勾配力が主

に摩擦力とバランスするいわゆるantitriptic　windと見

なしたJe伍℃ysによって海陸風系の定量的理論の基礎が

築かれた．

　彼の理論に基づき海陸の表面温度差を20。C，水平方向

の波長を～60km，気温減率を5。C　km－1，渦拡散係数

を104cm2s甲1としたとき得られる結果が第13図に示さ

れる．地上の風速約8ms－1，高度約150mを境として

下層に強い海風が，上方に弱い反流が存在する．これは

海風の鉛直構造をかなり的確に表現しており，現象の最

も基本的なメカニズムをとらえているであろう．

　以来，関与する物理過程の一部をそれぞれある程度考

慮することによって理論の改良が重ねられ，今日に至っ

ている．物理因子のどの部分をとり入れ，それをどのよ

＊両者の論文は奇しくもほぽ同時に当時の米国気象

　学会誌“Joumal　of　Meteorology”に投稿され，

　それぞれ同じ号の1～8頁，9～15頁に掲載され
　た．
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うに取り扱うかの違いによって種々の異なる理論モデル

が現れた．

　最初に，KobayashiとSasaki（1932），Arakawaと

Utsugi（1937）等がJef丘eysの理論を改良・拡張した．

後者の場合，熱・運動量の渦交換，鉛直移流による熱の

輸送を考慮し，地表面温度の周期的変動に応答する大気

の非定常的な振舞いを表現することが試みられ，海陸風

の特性を更に具体化したものといえる．その解は幾重に

も積み重なった循環セルが上昇または下降することを表

わす．渦拡散係数（κ）の値が大ぎい程全体としてセル

の厚さは増す．地表面風速の最大時において，地表付近

の風向が逆転する高度は，水平波長を400km，気温減

率を4。C㎞一1とすると，Kの値が104，105，106cm2s－1

のとき，それぞれ120，500，1000mとなる．また，地

表面の最大風速は海陸の最大温度差に比例し，1。Cにつ

き約1．6ms』1である．

　第二次世界大戦後，いちはやくHaurwitz（1947）は

気圧場とその時間変化，Schmidt（1947）は温度場とそ

の時間変化を与え，風系がそれにどのように応答するか

を調べ，類似の結果を得た＊．ここで特に注目されるの

は摩擦力の他にコリオリカを導入したことである．これ

らの結果によれぽ，コリオリカの主要な役割は，風向を

北半球では時計まわりに回転させること，および，風速

の振幅を増大させること（摩擦のない場合，緯度30度で

は無限大）である1摩擦力については，これを考慮しない

場合，風の位相と海陸温度差の位相とのずれ一例えば海

風速の最大時と（地表面温度一海面温度）の最大時との

時間差一は1／4周期，すなわち6時間であるが，摩擦力

の導入はこのずれを小さくする．海陸風の記述は海岸線

に直交する鉛直面内の循環に関するものが多いが，19世

紀末にはすでにTaylor（1877），Davis8渉磁（1890）ら

によって風向が1日の間に1回転すること，その回転は

北半球では時計回り（veering），南半球では反時計回り

（backing）であること，海風，陸風ともにその末期には

海岸線を横切るよりも平行に吹くことなどを報告してい

る．その後，Sutcli飾（1937）も観測によって上記事実

を確認していたにも拘らず，その理論的解析は第二次世

界大戦後のHaurwitzらの研究に待たねばならなかっ

た．

　Defant（1951）は前述のArakawaとUtsugiのよう

に，表面のみで温度場を指定し，鉛直移流と渦伝導によ

る熱の鉛直伝達過程を導入することによっても表面温度

と風の位相のずれが短縮されることを指摘した．それは

1982年7月 21
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Defantの例では摩擦なしでも約4．7時間となっている．

第14図は摩擦とコリオリカをも考慮した場合の地表付近

のホドグラフを示したものである．

　線型理論に基づく研究によって海陸風の基本的な物理

過程は明らかにされたということができ，定性的理論モ

デルとしては，かなり満足すべき段階に達している．

　線型理論の主要な欠点は解析的な解法を可能にするた

めの制約的な仮定によってもたらされている．たとえぽ

海岸線に直角な方向にサイクリックな温度場を指定する

ことは，それが全空間であれ，地表面のみであれ，現象

の水平スケールを限定してしまうことになる．そして水

平スケールを大きくすると海陸間の温度勾配が小さくな

り，海陸風が弱くなることは現実に合わず，温度場を海

岸線からの距離に対して正弦関数などで与えることの欠

陥を表わしている．また，線型理論では海風と陸風との

非対称性が十分に1扱われていない．Ha皿witzは1日平

均で海から陸へ向かう気圧勾配がある場合，海風が陸風

よりも強くなることを示した．しかし，間題は何故気圧

勾配の変化が非対称になるのか，そして海陸の気温分布

はどのように変化していくのか，またその変化をもたら

す熱の輸送過程は海風時と陸風時とでどのように異なる

か，などに考察を進める必要がある．特に乱流熱輸送は

大気の温度や風の分布に依存し，逆に大気の状態は乱流

熱輸送に大きく影響されている．より重要な間題点は移

流の効果を無視することにある．海陸風循環ではそのロ

スビー数は1のオーダーで，運動方程式中の慣性項はコ

リオリ項とほぼ同じ大きさであり，また，慣性項におい

て移流項の無視できないことは容易に示される．熱力学

方程式においても，海風に伴って冷気が陸上に侵入して

温度場を変形させるなど，移流項の役割の重要性は明白

であろう．それ故，モデルの飛躍的な改良は非線型過程

の導入を通して行われることになる．

　数値解法を用いた非線型モデルの開発によって，海陸

風理論はいわば第二近似の段階に入り，さらに海岸線の

　　　　　　　　　　　　　　　ユ＊1981年から実施されているアルプスの大気循環

　におよぼす影響を調べるGARP副計画ALPEX
　（Alpine　Experiment）はこれらの諸問題に関す

　る最大規模の国際共同観測である．

＊＊元来，東独・ポーランド・チェコス・パキァの国

　境の北緯51度付近をほぽ東西に走るSudeten山
　脈の一部Riesengebirge上に南風時によく見られ

　る高い雲を意味する方言．多分この地方でその雲

　の出現を悪天候の予測に用いた予言者Gottlieb

　Matzに由来する．
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屈曲，陸地面の起伏と熱的性状をより正確に導入するこ

とによって，現実の海陸風循環との対比による定量的議

論が可能になった．その萌芽はすでに1950年代中頃から

見られる（たとえばPearce，1955；Fisher，1961）もの

の，幾多の物理的な仮定や技術的制約のため，非線型過

程本来の機構が充分にとり入れられず，結果的に充分信

頼できる解が得られなかった．非線型過程の本格的な取

扱いはEstoque（1961）以降，1960年代に入ってからで

ある．

　6．3．山越え気流

　3．2．節で述べたように19世紀以来，山岳における気

象観測が組織的に行なわれるようになり，その結果，山

岳気象学あるいは地形気象学の発展に寄与することとな

った．

　山岳などの地形は障害物として，また熱的パターンの

生成により近傍の気流に熱的・力学的影響を及ぼす．

　地形（山岳）の規模や大気条件によって，（1）地球規

模，（2）総観規模，（3）局地規模など種々の空間的・時

間的規模の効果が見出される．ヒマラヤ山塊やロッキー

山脈などにより偏西風帯に形成する惑星波や大陸と海洋

の分布に伴うモンスーンは地球規模の効果の例である．

総観規模の効果の例としては低気圧が山越えするとき，

その構造，特に前線の構造を変形（masking　ef琵ct，

Godske8孟α乙，1957あるいはbarrier　ef琵ct，Church　and

Stevens，1941と呼ばれる）したり，流線がanticyclonic

な変形を受け，風下に向かって山の左端で気圧勾配が強

められる（comere銑ct，Bergeron8渉紘，1957と呼ば1

れる）．また，山の風下側で低気圧が生成あるいは強化

される（1ee　cyclogenesis）ことなどが挙げられる＊．こ

こでは（1）と（2）は対象外であり（3）について述べ

ることにする．

　障害物としての山岳は気流に（1）波動，（2）斜面風

（katabaticあるいはanabaticと呼ばれるような斜面に

沿う滑降流あるいは滑昇流），（3）風が細長い峡谷を吹

き抜ける際気流の収束によって強風となるジェット効果

風などを生ぜしめる．それに伴って特有の雲や降水分布

がもたらされる．この雲については富士山の雲の研究

（Abe，1941），リー「ゼン山脈のMoazagot1＊＊（Kuettner，

1939）の研究が，降水分布については珂erknesとSolberg

（1921），Bergeron（1949）らの地形性上昇流，ショウル

ダー効果，地形性収束などについての研究がそれぞれ大

きな貢献をしている．

　（1）山岳波

織天気”29．7．
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第15図 山脈を越える気流の型．（a）層流型，（b）

定在渦型，（c）波動型，（d）と（e）で
は乱れが激しい・一ター型．左側に風の鉛

直プ・フィルを示す（F6rchtgott，1949）．

　山岳の影響による波動の存在は，世界各地の山岳付近

にしばしば見られるレンズ雲（lenticular　cloud），準定

常的な波状の雲列などによって古くから気付いていたと

考えられているが，山岳等の地形の起伏はその高さより

はるか上層まで波動の及んでいることがわかったのは，

1920年代に入ってグライダーの使用が，とりわけヨーロ

ッパにおいて活発になってからである．これらの資料を

もとにK茸ttner（1938），F6rchtgott（1949）らは山岳

の影響により生ずる気流系を整理して記述した．単純な

長い山脈の稜線に直交する安定成層流に及ぼす影響に関

して，F6rchtgott（1949）は風の鉛直プロフィルによっ

て次の3つの型の流れに分類した（第15図）．

　（a）一様流と考えてよい弱風の場合には山はだに沿

1982年7月

う層流，（b）風が少し強くなりある程度の鉛直シアー

がある流れの場合には，山の風下に反流を伴う定在渦

（standing　eddy），（c）強い鉛直シアーの場合，定常重力

波と見られる一連の風下波を形成し，それは風下数10km

にも達することがある．さらに図の（d），（e）に見られ

るように，気流が表面から剥離すると，ローター（rotor）

運動が生じ波の峰（wave　crest）の下に個々の渦が形成

され（Scorer，1955；Corby，1957），そこでは激しい乱

れが生ずる．風下波の振動周期はほぼBrunt－vaisala周
期（B…ち・927）・すなわち成層（（夢農）喝で決ま

るから安定度が強い程，風が弱い程，波長は短く，振幅

が大きく，周期が短くなる．

　山岳波は川の流れが障害物を越えるとき生ずる波と同

じ機構で形成するであろうことをAbbe（1896）は示唆

した．今世紀に入って，Kelvin（1886）の均質流中の定

常波やLamb（1916）の成層非圧縮流中の波動などに関

する理論の線に沿って研究が進むことになる．Prandt1

の弟子Lyra（1940，1943）によって口火が切られ，そ

の後，Qμeney　（1947，1948），Scorer（1949，1953），

Palm（1953），Corby　and　Sawyer（1958）らによって発

展された．これらの研究に基づぎ，山岳によって誘起さ

れる大気擾乱は基本的には内部重力波であり，その性状

は（1）山の形状，（2）風の鉛直プロフィル，（3）大気の

静力学的安定度などに依存することが明らかになった，

　一方，室内流体実験の寄与も見逃すことができない．

内部波の実験的研究は長い歴史を有するが，なかでも地

球物理学的に重要な貢献は今世紀初頭，Ekman（1904），

Schmidt（1908，1910）らによってなされた，Ekman

の仕事は19世紀末，たまたま航海中に遭遇した“dead

water”の説明に端を発している．Nansen，V・弱erknes

らの示唆により，Ekmanは過大な抵抗は数m深の上層

淡水層に伴う強い内部波によって生ずることを実験で

示した．それらの研究は約半世紀後の1950年代Long

（1953，1954，1955，1959）の一連の研究によって発展

させられ，障害物の成層流に及ぼす影響の現れ方が
Froude数（π2／gh、聖，万は流体の平均密度，∠かは上・

　　　　　　　　ρ
下層の流体の密度差，πは平均流速，hは流体層の厚

さ）に関係づけられた．

　第二次世界大戦の頃から，大気中の重力波についての

関心は航空気象と結びついて増大したが，さらに近年，

これらの波動は従来考えられていたより大気循環に大き

な影響を及ぼす現象であることが認識されるようにな

り，波動の発達・伝播とその運動量・エネルギーの水平・

25
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鉛直輸送についての研究へと拡大しつつある．

　（2）おろし

　おろし（fall　wind，あるいはdownslope　wind）は山か

ら吹きおりてくる強風で，斜面下降風，すなわちkata－

batic　windの一種であり，その気温の特徴によってフ

ェーン型とボラ型に分けられている．おろしはボラ型の

風を指す場合が多く，もともと冷たい空気のため山の斜

面を吹き降りてもなお冷たいのが特徴である．

　おろしがしばしぽ伴う強風にもかかわらず，19世紀に

おける研究は主にその気温や湿度に向けられた．19世紀

の気象学は大抵地上観測に依存していたため，そしてお

ろしの開始に伴う気温と湿度の著しい変化に遭遇したか

らであろう．アルプスの北側のヨーロッパでは古くロー

マ時代以来，暖かい乾燥したおろしについて知られてい

た・ドイツ語のF6hn一現在では広くそのような風の一般

名として用いられている一は西風を意味するラテン語の

“favonius”に由来する．「ローマ人にとって“favonius”

の最も重要な特徴はその方向ではなくてその暖かさで

あった．彼等はアルプスの北斜面に達したとき，……

そして暖かい風に出会ったとき，これを地中海からの

“favonius”であると信じた．かくしてその名前はアル

プス北斜面を滑降する暖かい乾いた風を意味：するように

な：った．」とBrinkman（1971）は言う．

　一方，アドリア海の東側沿岸地域ではしばしば“bora”

と呼ばれる冷たい乾いたおろしが見られる（Yoshino，

1969）．ギリシャ語でr北」を意味する“bora”は今日

ではこの種の風の一般的用語として受け入れられてい

る．世界各地で見られるフェーン型，ボラ型の風にはそ

れぞれ異なる地方名が付けられている．なかでもロッキ

ー山脈東麓のchinookは有名であり，わが国でも各地

に～ダシ，～オロシが知られている．

　各地での観測資料に基づいて，Hann（1866）は山の

風上で降水を伴う湿潤断熱上昇，風下で乾燥断熱下降す

るという山越え気流の断熱運動によってフェーンが発現

すると考えた．いわゆる　r熱力学説」である．これに

よって，風下での乾燥した熱風を説明することができ，

多くの教科書にもその説が採用されている．しかしなが

ら，山の風上で降水を伴わないフェーンがしばしば見出

され，Hann（1885）もその事実を認め，その後広く知ら

れている（Cook　and　Topil，1952，他）．Ficker（1905，

1910）らは下層に逆転（あるいは安定層）がある場合，

風上における下層の空気はブロックされ，山頂高度付近

の気層の空気が風下へ断熱的に下降することで十分フェ

24

一ンは起こり得るとする山のrblocking作用」を提案

した．一方，Wild（1go1）は何故強い斜面下降流が生ず

るかという点に着目し，そのためには山岳波が不可欠で

あるとするr力学説」を展開した．当時，フェーンを山岳

波を起こし得る風が吹くときに限定しようとしたWild

の考えは受け入れられなかったが，半世紀後，山岳によ

る下層逆転層のblockingと共に大きな振幅の波動の出

現をおろしの要因とするScgrerとKliefbrth（1959）

によって復活した．さらに山の風下波に伴う“hydraulic

jump”も成因の1つとしてK茸ttner（1939），Schweitzer

（1953）らによって指摘された．

　おろしは総観規模での大気条件，山岳地形に依存し，

必ずしも全てのおろしに同じメカニズムはあてはまらな

いであろう．

　6．4．斜面風と山谷風

　19世紀に入って，斜面付近に見られる特有の風系，と

りわけ各地の山や谷に見られる奇妙な風系は多くの気象

学者の関心をひいた．夜間斜面沿いの下降流（katabatic

wind），日中逆に滑昇流（anabatic　wind）が観測される．

非常に多くの観測にもかかわらず，山谷風系についての

詳細な性質を明らかにできないまま数10年が過ぎた．

　Foumet（1840）は地上観測資料を調査してSavoie谷

における山谷風について記述した．今世紀に入ると，

上層観測も加わり山谷風系の立体構造が解析されるよう

ンこなった　（Ekhart，　1932；　Riede1，　1936；’Burger　and

Ekhart，1937等）．

　すでに述べたように，Je伍eys（1922）は「山谷風」

（実際にはr斜面風」）はantitripticであると考え，気

圧勾配力，重力，摩擦力の平衡を仮定した．さらに，空

気の非圧縮性を仮定して，風速は水平温度勾配と地面の

傾斜によって変ることを示し，r……等温面が水平なら

ば平衡になり得る．もしそれが傾いているならば，たと

え等圧面が水平であっても，等温面は等圧面と交叉する

ため密度は変り，従って気圧は他の高さでは一定ではな

くなるだろう．」と述べ，斜面風系の傾圧性を明示した．

その一年後，Wenger（1923）は，多分Je伍eysの論文

を知らずに，Hann（1910，1919）の理論を論駁して，

珂erknesの循環定理を斜面風に適用した．すなわち，日

中，斜面による日射の吸収は斜面近くの空気を暖め，同

じ高度の自由大気の空気より暖かくなる．従って静力学

平衡を考えれば，水平気圧勾配が生じ，斜面近くの空気

は斜面から遠ざかり，下層では平野上で気圧が高くな

り，平野から斜面へ向かう気圧勾配力を生じ，斜面滑昇

、天気”29．7．
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山谷風系の日変化と谷間急斜面における斜面風との相互作用．（a）日射による谷間斜面

の一様加熱を仮定している．（A）日の出，（B）正午前，（C）正午直後，（D）日没前，

（E）夕方，（F）夜，（G）真夜中，（H）早朝（De魚nt，1951）．（b）谷の走向により斜

面での日射加熱の差異を考慮したモデル（Ur飴r－Henneberger，t1964）．

風とその上層に反流を伴う循環を形成する．夜間，同様

にして逆向きの循環が形成される．その前後にA・De魚nt

（1910），Kleinschmidt（1921），Ficker（1932），Ekhart

（1932）らの理論が出，紆余曲折はあったが，結局，斜

面風を傾圧直接循環とするWengerの理論は妥当であ

ることがその後の研究から明らかになった．

　一般に山岳は単純な地形を示さず，複合系を構成する

場合が多い．斜面風は山塊内のさまざまな走向をもった

全ての斜面で形成される．Wagner（1932，1938）は斜面

風を谷線に沿う循環系と谷線を横切る循環系とに分けて

整理し考察した．日中の早い時期に発現する谷線を横切

る循環系において，加熱された山の斜面を滑昇する気流

は斜面近くの薄い気層内に限られ，絶えず斜面から熱を

得て断熱冷却を補償する．谷の中央部の下降流は斜面沿

いの上昇流よりはるかに広い水平断面を占め，その速度

は上昇流より小さく，断熱圧縮と放射加熱によって暖め

られる．従って，日中の斜面風循環は谷間の空気全てを

暖め，谷間の気温を隣接する平野上の同じ高さの気温よ

り高くする．個々の斜面風循環より大きな規模の全体的

な循環に発達し，平野部から谷間への流入気流を発現さ

せ，上層で弱い反流となって平野上へ発散する．この日

中の循環が谷風（valley　wind）循環である．一一方，夜

間，同じ谷間で，斜面下降流は冷たい斜面沿いに限定さ

れ，放熱のため同じ高度のまわりの気温より低く滑降を

続ける．もし谷線の傾斜が非常に緩やかであれば，斜面

滑降流により，谷風に一種の冷気湖が生じ，その空気は

谷の中央部で徐々に上昇せねばならず，断熱膨張と放射

によって冷却するであろう．このようにして夜間，谷間

の空気は周りの平野の同じ高さの空気より低温となり，

その結果生ずる前述の日中と反対の循環が山風（moun－

tain　wind）循環である．ここで初めて斜面風と山谷風と

の結びつきが示された．Wagnerの理論をDe鉛nt（1951）

がモデル化したものが第16図（a）で，しばしば引用さ

れている．その後，山谷風系に及ぽす谷線の走向の差異

がSterten（1963），Ur琵r－Henneberger（1964）らによ

って提案された（第16図（b））．

　7．あとがき

　近年，レーダー，人工衛星，航空機などの観測手段，電子

計算機によるデータ処理能力の飛躍的発展に伴って，わ

れわれが入手し得る情報は量的にも質的にも向上した．

　GARP国際研究会議“Preliminary　FGGE　Data

Analysis　and　Results”が1980年ベルゲンで開かれた折，

A・Eliassenはその招待講演でベルゲン学派と低気圧論

1982年7月 25
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（a）は海面，（b）は高度4kmにおける気圧分布（Tesserenc　de　Bort，

洛

（b）

を回顧し，次のような言葉で講演をしめくくっている

r高度4kmの1月の平均北半球天気図を示したい（第

17図（b））．これは1月の平均地上天気図（第17図（a））

と僅かな資料から推算された平均気温分布に基づいて

Tesserenc　de　Bortが描いたもので，1906年に発表され

た．ほぼ正しい位置に主要定常トラフが描き出されてい

ることに気付くであろう．このことは物理的洞察が観測

資料にいかに有効な情報を付加し得るかをわれわれに示

している．そしてまた，FGGEデータをもってしても，

われわれはただ観測のみに頼ることはできず，理論から

抽出することのできる全ての付加的情報を必要とするだ

ろうということを示している．」今日，われわれは観測

資料がない，不足しているといいながら，多くの資料を

生かし切っていない面がないだろうか．自然に対するわ

れわれの洞察力の不足にも原因はないだろうか．大変教

訓的な結論だと思う．

26 、天気”29．7，


