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ENSOモデル研究の最近の発展＊

山　形　俊　男＊＊

　1．ENSOのモデリンゲ

　ビヤルクネスがちょうど20年前に指摘した様に，

ENSO現象では大規模な大気海洋相互作用が重要な役

割を果たしていることが明らかになってきた．特に，こ

の現象の物理過程の理解はこの数年問に著しく進展した

が，これは1つには簡易なモデル研究の成果であり，一

方で最も良く観測され，また史上最強とも言われる1982／

83年のENSO現象そのもののお陰でもある．それでは，

ENSO現象の主要な特徴を説明するには，どういう物

理過程を考えればよいのだろうか．

　第1に必要なことは，海表面温度が大気の風にどの様

に影響を与えるかを明らかにすることである．この過程

は大変に込み入っている．海表面温度と蒸発域との関

係，蒸発域と凝結域との関係，凝結に伴う潜熱の放出が

＊Recent　development　of　simple　air・sea　coupled

　models　of　ENSO．

＊＊Toshio　Yamagata，九州大学応用力学研究所．

1986年10月

風系に及ぽす効果，これらの連鎖を経由してはじめて海

表面温度の異常と風の異常とが結ばれる．一しかも相互の

関係は線型とは限らない．例えば，海表面温度が28。C

を超えると急に凝結に伴う雲量が増大するという様な事

がある．加えて，蒸発は海表面温度だけでなく大気の温

度や水蒸気量，さらには風速そのものにも依存する．凝

結にしても風が収束する場が必要なのでフィード・バッ

ク機構を考える必要もある．それでは絶望的かというと

案外そうでもない．あまり細部にとらわれないことにす

るならば，熱帯対流圏の加熱に対する応答は赤道ベータ

面の鉛直方向に1つのモードしか持たない浅水方程式で

よく記述できる．ENSO研究の気象学的側面における

この驚くべき簡単化は松野（1966）によるもので，ビヤ

ルクネス（1966）による大気海洋相互作用の重要性の指

摘と時を同じくしているのは，その後のENSO研究史

からも興味深い．1982／83年のENSOの完熟期における

風の場と加熱域の関係を見ると，加熱域をまたいで南北
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に存在する双子渦が明らかである．この双子渦は大気の

定常ロスビー波によるもので，松野の循環パターンと呼

ばれる．

　第2のポイントは風が海流，海水位，混合層の深さと

いった海の変量をどの様にして決めるのかということで

ある．ここでも幸いなことに外力としての風さえ分かれ

ば水位や流れの異常は浅水方程式で，ある程度説明でき

る．この簡単化はウィルトゥキィ（1975）によるもので，

ブサラッチ，竹内，オブライエンらは赤道太平洋の水位

の経年変動をある程度説明するのに成功している（Bu・

salacchi6」α1．，1983）．すなわち，赤道海洋の変動現象

の大枠は内在的な流れの不安定性や乱れ等に規定される

というよりは，むしろ外力に応答する層流的イメージで

捉えうるのである．この点で，中緯度の海洋現象（沿岸

域を除く）とは好対照をなしていることを注意したい．

こうした相違をもたらす一因として，赤道域が赤道ケル

ピン波や赤道ロスビー波等を捕捉する導波管の性質を備

えていることを挙げることができる．

　閉じた大気海洋結合モデルに至る第3のポイントは・

海表面温度と海の変量との関係をどうするかということ

になる．（A）湧昇や沈降に伴う熱の混合によるとすれ

ば，海表面温度の変動と混合層の深さの変動を関係づけ

ることも可能である．（B）水平温度傾度があれば移流

によっても海表面温度の異常が作り出される．（C）海

表面と大気との熱のやりとりによっても海表面温度が変

動する．ENSOにおいては，この（C）の機構は海表面

温度の異常を作り出すというよりは解消するものの様で

ある．そこで，上の（A），（B）のどちらを選ぶかによ

って相互作用の性質が大きく変わるのは明らかである．

（A）の機構を採用すると海の赤道ケルビン波が不安定

化し，大気側に松野のパターンを伴って東進するモード

が得られる（Philander6」α1．，1984；Yamagataジ1985）．

一方くB）の機構を採用すれぽ海の赤道ロスビー波が不

安定化し西進するモードが得られる（Hirst・1986）．ギ

ル（1983）やハリソンとショッフ（1984）らは，それぞ

れ1972年，1982／83年のENSOデー・タとモデルを比較し

て（B）の機構を支持しているが，一方で，ドンガイら

（1984）は1969年のENSOのデータから（A）の機構を

支持している．おそらく現実は両者がENSOの発展段

階に応じ，また海域の違いで主役を交代しているものと

思われる．
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　2．最近の数値モデル実験d982／83年のENSO

　アンダー・スンとマックレアリー（1985）は海洋混合層

の物理とその層の温度を決定する方程式を加えた数値モ

デルを開発し，1982／83年の現象によく似た結果を得て

いる．擾乱の東進速度は海のケルビン波よりも遅く，ま

た海面温度は混合層の深さの単調増加関数になっている

点からも，私とフィランダーのグループで提唱した（A）

の機構に基づく不安定が働いているといえるだろう．レ

ニック（1983）とギル（1985）らは温度方程式において・

（B）の移流の効果だけを考えた数値モデルを走らせた．

彼らの結果には西進する有限振幅の擾乱をはっきりと見

ることができる．ギルらのモデルはエル・二一ニョの成

長期の暖かいアノマリーの東進現象よりも，むしろエル

・二一ニョの完熟期に赤道太平洋の広い範囲にわたって

存在した積雲対流域が退行していく現象や，南北に狭い

範囲で生じ西進する海の冷たいアノマリー，すなわち反

エル・二一ニョ現象を説明するものかもしれない．最

近，ゼビアクとケーン（1985）は海表面温度（混合層全

体の平均温度ではなく）を決定する方程式を含み，かつ

海表面温度，下層の風，混合層の深さの月平均気候値を

外部パラメーターとする細密なモデルを提示している．

そこでは定在波タィプの暖かいアノマリーが季節変動の

規制を受けながら数年間隔で発生している．ショッフと

スアレも類似のモデルを開発しているが彼らの結果はむ

しろアンダースンとマックレアリー・（1985）や私らのモ

デルに近く，東進するアノマリーが見られる（IAMAP／

IAPSO’85の講演）．

　さて，それでは現実はどうかということになる．最も

良く観測され，しかも最強と官される1982／83年の現象

については，松野パターンに伴う風のアノマリーや外向

き赤外放射のアノマリー（大気の加熱の指標と考えてよ

る）が暖力・い表層水の重心とともに東進していること炉

わかる．

　加えて，水位のアノ．マリーも同じ程度の速さで東準し

ている（Wyrtki，1984）．このように大気のアノマリーと

海のアノマリーが相互に影響し合って増幅しながら卑進

したということは，大筋において私らの提示した不安定

機構が卓越したと言えるだろう．

　3．ENSOのトリガー

西太平洋ではアジアとオーストラリア両大陸が存在す

るために熱帯収束帯は常に夏半球の方に引き寄せられ

る．そのために年に2回赤道を横切ることになる．とこ

、天気”33．10・
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ろで・インドネシアを中心とする海大陸には東太平洋か

ら東風が吹き込んでいるので，この応力分布に均衡する

様に，海洋混合層は西太平洋に向かうほど厚くなってい

る．熱帯収束帯に吹き込む季節風の引き起こす湧昇や沈

降が，あまり海表面温度を変化させないのは，この厚い

混合層があるためである．しかし，もし強い西風が吹くこ

とがあれば，2章のBの機構で海表面温度の暖かいアノ

マリーが生じる．しかも旨い具合に熱帯収束帯が赤道付

近に滞在する時，すなわち春か秋にこの西風のバースト

があれば，中央部太平洋では大気海洋結合系の不安定へ

移行しうるだろう．積雲活動が活発化するのは正味の収

束場が強化される場合に限られるからである．このバー

ストの存在はルーサーら（1983）や新田ら（1985）も指摘

している．その正体はどうもマデンとジュリアン（1972）

や安成（1980）らが見い出した熱帯対流圏の東西風の30

－50日振動にあるようだ．実に興味深いことは，この30

－50日振動も一種のウォー・カー循環の上昇域の移動に伴

うもので，時間スケールからは南方振動のミニアチュア

のようなものである（Yamagata＆Hayashi1984）．

　東太平洋に目を転じてみよう．東太平洋では北米大陸

が西方に張り出しているため，熱帯収束帯は常に北半球

側にあり，南球が夏になってもせいぜい赤道近くに寄る

だけである．この収束帯に吹き込む南東貿易風の季節変

動が南半球側の湧昇と北半球側の沈降をもたらし，薄い

海洋混合層とあいまって海表面温度の季節変動を引き起

こしている．ここで西太西洋で励起され，大気海洋相互

作用により増幅しつつ東進する暖かい現象が東岸に到達

するタィミングを考えてみよう．もし熱帯収束帯が赤道

付近にまで南下している時に旨い具合に到達できれば，

海表面温度は異常に高まり対流圏下層の収束場も強化さ

れて，強いエル・二一ニョとなるはずである．実際，

1982／83年のENSOではこのようなことが起こったと

考えられる．東太平洋における，ENSOが季節変動の振

幅増幅現象の様に見えるのは，おそらくはこうした筋書

きによるからであろう（Yamagata，1985）．

　4．ENSOのサイクル

　ENSOは長い時間スケールで見れば振動的なもので

あり，その一方の極が冷たいエピソード（反エル・二一

ニョ）になるわけである．この冷たいエピソードは我が

国には逆に暑い夏をもたらすものであることも強調した

い．しかしこの現象が注目され出したのはこの1－2年

のことにすぎないのである（Philander，1985）．海大陸

薮．1986年10月
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上の加熱アノマリーに対する大気の応答等も含めて，こ

の反エル・二一ニョの研究は今後大いに推進していく必

要がある．これは我が国の問題意識に根ざしたTOGA

計画の必要性という視点からだけではない．エル・二一

ニョ時には赤道海洋は亜熱帯域の海洋と大気に熱を失う

が，反エル・二一ニョ時には大気から熱を奪い，次のエ

ル・二一ニョの準備をしているとも言えるからである．

この点については別の機会に詳しく報告したい．
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30－40日周期振動に関する数値実験＊

林 祥　介＊＊

　1．はじめに

　数値モデルの話に入る前にデータ解析から知られる30

－60日周期振動の特徴を列記しておく．詳しくは村上

（勝），安成，村上（多），河原らの記事を参照されたい．

Madden・Julian（1972）以来多くの解析的な研究から

明らかにされた代表的な特徴は次のようにまとめられる

であろう．

　（1）東西構造：東西風（u）における波数1の卓越．

　（2）鉛直構造：対流圏全層におよぶ傾圧的構造．

　（3）位相：東向き伝播（8－15m／s）と南北伝播．

　（4）活動度分布：熱帯の海水面温度の高い海洋上で顕

著．

　東向き伝播ということからすぐに連想される赤道波動

に赤道ケルビン波がある．しかしながらその位相速度は

30－60日周期振動の鉛直構造にあわせて計算すると，30

－60m／sになってしまい，“30－60日”周期にならない．

Chang（1977）はこの困難を解決するために大きな減衰

係数（1／5日程度）を導入し遅い位相速度を実現したが，

その減衰に対抗すべき外力（熱源）を波動の運動とつじ
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つまが合うように組み込む方法については言及していな

い．一方，波と対流活動（波動にとっての外力）とを組

み合わせる理論としてwave－CISKという考え方（Y．

Hayashi，1970）があるが，これまでのwave－CISKに

関する研究には先に述べたような遅い位相速度を実現し

たものはない．というわけで，つい最近まで30－60日周1

期振動をモデルにより再現或は理論的にうまく説明した

仕事は存在しなかった．

　ところがここ1年の間に大気大循環モデル（GCM）

中で30－60日周期振動が再現されていることがわかって

きた．最近の82－83ENSO現象の出現とそれに伴う

ENSO研究の活発化は熱帯域での積雲対流活動の重要

性を人々に認識させ，積雲対流活動の変動が30－60日周

期帯で顕著であることを広く知らしめることとなった．

GCMによる研究はそれまでどちらかと言うと気候場

（1ヵ月平均場）の再現ということに多くのエネルギー

が使われていたと思われるが，ENSOという大気・海

洋系の年々変動の研究が活発化するに伴い逆に高い時間

分解能（季節内変動）を持ったGCMの出力データを

見直すという機運が生じたのである．時間軸上での視点

が変わったことにより明らかになったことは，なんのこ

とはないGCMは結構旨く走っているということだっ

、天気”33。10．


