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擾乱と平均モンスーン循環との

順圧相互作用＊
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要　旨

　9年間（1985～93）の850hPa水平風から2～10日周期帯と30～90日周期帯の擾乱を抽出し，それぞれSPO（5

日周期擾乱），MJO（45日周期擾乱）と呼ぶ．6月下旬の第35半旬を代表として選び，局所的Eliassen－Palm（E－

P）波束を用いて擾乱と平均モンスーン循環との順圧相互作用について調べる．

　SPOの構造は地域により異なる．梅雨フロント上（30。～350N，1300～1800E）では東西に長く延びた構造をもち・

西部北太平洋モンスーン域（5。～20。N，120。～1400E）では，やや南北に延びた非等方性である．これらの擾乱に

よるE－P波束は平均風シアーと同じ方向に向いているので，順圧相互作用により擾乱の運動エネルギーが増す傾向

がある．一方インド・モンスーン域ではSPOの振幅は小さく，また近似的に等方性なのでE－P波束も弱い．

　モンスーン・トラフ内のMJOは順圧的に平均場のエネルギーを吸収しながら，また平均場の下層収束を強める

ことにより活性化した積雲群を伴いながら，アラビア海から西部北太平洋まで東進する．上層のMJOは順圧相互

作用により平均モンスーン循環に運動エネルギーを吸い取られてしまうので，下層のMJOほど強くなりえない．

順圧相互作用によるエネルギー変換の方向が上層と下層で反転するのは平均モンスーン循環の傾圧性による．順圧

相互作用の上下非対称性と，・積雲による強制力が反転することを考慮に入れると，鉛直積分（平均）した相対渦度

は，下層の影響を強く受けて，積雲域では低気圧性渦度となる．一方，中緯度の45日周期擾乱は上下で位相がほぼ

等しい，順圧的構造をもつ．中緯度45日周期擾乱と平均場の偏西風ジェットとの順圧相互作用は200hPa付近で最

も顕著になるようである．

　1．はじめに
　インドとその周辺に雨をもたらすモンスーン擾乱の

解析的研究は主としてインドの気象学者によって進め

られてきた．モンスーン擾乱の周期は約5日ぐらい，

また振幅は一般に対流圏下層で大きく，上層ほど弱く

なる．時には700～500hPaに最大振幅をもつ，中層

擾乱が発生することもある．モンスーン域では南北の

温度傾度が弱く，風の水平，垂直シアーが小さく，ま
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た緯度も低いので，準地衡風モデルではモンスーン擾

乱の発生や垂直構造を正確に再現できない．Mak

（1987）は1979年夏のMonsoon　Experiment
（MONEX）による豊富な観測データを用いた解析的

研究と，MONEXを契機として進展した非地衡風モデ

ルに基づく理論的研究について紹介している．

　西部北太平洋上に発達する偏東風波動については

Takayabu　and　Nitta（1993）による詳しい解析があ

る．ごく最近になって，Murakami　and　Matsumoto

（1994）によると，西部北太平洋のモンスーン（WNPM

と略称）初期（6月頃）にはまだ貿易風が卓越してい

るが，真夏になると西部北太平洋の下層風は西風に代

わるので，インド地域と同じ性質をもつモンスーン擾

乱が発生する可能性がある．さらにUeda，Yasmari

and　Kawamura（1995）は西部北太平洋の（15。～25。

N，150。～160。E）付近で積雲活動が第42～44半旬頃活
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発になり，同時に台風が多発して，熱帯一中緯度相互

作用が盛んになることを指摘した．

　Madden　and　Julian（1971）によって発見された45

日周期振動（MJO）もまた，モンスーンに変動をもた

らす重要な擾乱の1つである．東南アジア・モンスー

ン域でのMJOの位相伝播は東と北向きであり，モン

スーンの中休み（break）をもたらす（Yasmari，1979：

Murakami　and　Nakazawa，1985）．一方WNPMモン

スーン域でのMJO活動域（運動エネルギーの大きい

領域）は初夏にはフィリピン付近に停滞し，次第に東

に拡がり，真夏までに中部太平洋（170。E）に達する．

このようなMJO活動域の季節変動は，海水温の高い

（29。C以上）暖水プールが8月末までに西部北太平洋全

域を掩うこととよく対応している　（Murakami　and

Matsumoto，1994）．この論文の目的はSPOやMJO

とモンスーン循環との相互作用（エネルギー交換）を

統一的，量的に記述することである．この目的の為に，

Trenberth（1986）が導入した時間平均場に対するプ

リミティブ運動方程式を使用する．この方程式系の利

点は（1）擾乱による効果が局所的Eliassen－Palm　（E－

P）波束ベクトルで表現されているので時間平均場と

の相互作用が容易に理解できる，（2）熱帯のモンスーン

域でも，また中緯度の梅雨域でも，一相互作用が統一的

に記述できる．著者の知る限りでは，E－Pベクトルに

よる解析手法を平均モンスーン循環一擾乱相互作用の

研究に適用するのは初めての試みである．

　2．時間平均方程式と計算方式

　直交座標系（拘夕）に書き直したTrenberthの方程

式系について紹介する．すべての気象要素，例えばκ

を時問平均値〈％＞と偏差露に分解すると，勉＞と〈ソ〉

に対する運動方程式は次のように表せる．

　　　　　　　　　　1△〈％＞一η＜ソ＞＊＝一　　▽・耽
　　　　　　　　　COSψ

　　　　　　　　　　1△〈μ＞十η〈％〉＊＝一　　　▽・Eソ
　　　　　　　　　COSψ

　　　　　∂　　　　　∂
△二〈π〉一十〈り＞一
　　　　∂寛　　　∂ウ

▽一協cよψ券・sψ〕

ぬ＝αCOSψ4λ，め二召4ψ

現一〔一巻〈躍＞・㈲〕C・Sψ

（1）

（2）

（3）

瓦一〔鰍巻〈γ一が〉〕C・Sψ　（4）

ここでo（地球半径），一λ（経度），ψ（緯度）である．

また〈η〉ニ∫＋〈ζ＞，∫はコリオリ因子，〈ζ〉は平均相

対渦度であり，また式（1）と式（2）は順圧効果のみによる

〈％＞と〈∂＞に対する運動方程式である．便宜上E－P

波束ベクトル耽，E．はTrenberth（1986）と異なり，

反対符号（負号）をつけて定義した．またノ’の代わり

に〈η〉を用いたので，residual　circulation〈π＞＊，

〈の＊の表現もTrenberthによる定義と多少異なる．

式（1）と式（2）の右辺には擾乱による効果のみが集約され

ている．現ベクトルの向きは，擾乱によって運ばれる

平均流の西風運動量の向きを示す．耽波束ベクトルが

発散（収束）している場所では，擾乱による強制のた

めに時間平均場の西風が減速（加速）される．逆に時

間平均場の東風は加速（減速）される．同様にE．波束

ベクトルの発散（収束）は時間平均場の南風の減速（加

速），または時間平均場の北風の加速（減速）に貢献す

る．このことは擾乱と平均流勉＞，〈のとのエネルギー

交換，すなわち平均流と擾乱との相互作用を示唆する．

このようなエネルギー交換は式（1）（式（2））の右辺の擾

乱項と勉〉（〈〃〉）との相関によってきまる．すなわち，

式（1）の右辺に勉〉，式（2）の右辺に〈ソ＞を乗じて加え合

わせた後に，3次元領域〃について部分積分すると次

のようなエネルギー変換式が得られる．

・（〈K＞，K）一炉U鯉躍

ここで

　　　1　　　　　　　　　　　　1
〈κ〉＝一（〈麗〉2＋〈ソ〉2），Kニー〈勧2＋つ2＞
　　　2　　　　　　　　　　　　2

EUγSP＝Euou十E’レz）y

（5）

（6）

EのUニ〔一〈学〉∂旨1〉燃欝〕c・sψ（7）

E切y＝〔〈⑳〉∂妾〉＋〈苧＞欝〕c・sψ（8）

、EUOUは現波束ベクトルと〈％＞のシアー・ベクト

ルとのスカラー積，言い換えると耽ベクトルの勉＞

のシアー・ベクトル上への投影によってきまる．いか

に耽ベクトルが大きくとも，現が〈％〉のシアー・ベ

クトルに対して直角に向いていればエネルギー交換に

は貢献しない．EyZ）yも同様に，E．波束ベクトルと

平均流くののシアー・ベクトルとのスカラー積に比例

する．

20 “天気”43．4．
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　式（7）の右辺第1項は擾乱の非等方性に関係し，南北

に長く延びた擾乱が偏西風ジェットの入口（正の

∂勉〉／∂κ）に存在する場合，または東西に長く延びた

擾乱が偏西風ジェツトの出口（負の∂勉〉／∂κ）に卓越

している場合には，擾乱は平均場の勉〉からエネル

ギーをもらって発達し得る．しかし，夏季の偏西風

ジェットは東西にほぼ一様なので，∂勉＞／欲が小さ

く，したがって式（7）の第1項はあまり重要でない．式

（7）の第2項も順圧過程を表し，夏でも相対的に重要で

ある．擾乱による運動量輸送飾が，〈砂の減少する方

向に向いている場合，例えば偏西風ジェットの北側で

飾が北向きである場合には順圧不安定によって〈％＞

が擾乱を発達させる．このような順圧過程は夏季の熱

帯地方でも重要である．

　式（8）のE四）yの各項についても同様な物理的解釈

ができる．ただし夏季の平均場には顕著なトラフが存

在しないので，一般に〈〃〉のシアーは弱く，したがう

て研のyはEUDUほど重要ではない．例外として，

インドの西岸と東岸に存在する弱いトラフは，東西の

スケールが小さいので，東西方向のシアー∂〈ソ＞／∂κ

がかなり大きく式（8）の第1項が無視できないようであ

る．

　いままで述べてきたエネルギー変換の局所的議論は

定性的なもので，厳密な定量的議論においては成り立

たない．なぜならエネルギー変換式（5）は広い領域につ

いて部分積分を施した後に初めて有効となるからであ

る．たとえば，Schubert（1986）は変動をEOF成分

に分解し，各成分について半球積分した後にエネル

ギー変換率を求めた．またNakamura81α1．（1987）で

．は局所的な偏差パターンを抽出した後に半球積分して

変換率を評価している．

　3．データ処理

　緯度，経度1度毎に与えられた1980～1993年までの

14年間の気象衛星ひまわりの等価黒体温度TBBを熱

帯における積雲活動の指標として用いる．風（％，〃）の

日平均のデータとして，ECMWF、（ヨーロッパ中期予

報センター）における2．5度毎の客観解析値を用いる．

範囲は10。Sから60。N，60。E～140。W，期間は1985年か

ら1993年までの9年間である．

　すべてのデータ，例えば毎日の％の時系列に対して

バンドパス・フィルターを適用し，短周期擾乱〆を抽

出する．〆は周期約10日以下のすべての擾乱（レスポ

ンスは10日で0．8，8日以下は1．0）を含んでいるが，

簡単のために今後SPO（5日周期擾乱）と呼ぶことに

する．

ノ　
％一％一π

（9）

ここで死は周期約10日以上の滑らかな変動を表す．

1985～93年の9年間について死を位相を合わせて平均

すると気候的な年変動（amual　cycle）を表す〈％＞が

求まる（〈＞を再定義）．〈π＞は年によって変わらな

い気候値とみなされ，10日から365日までの広い周期帯

をもつ季節変動を含んでいるのでモンスーン・オン

セットのような急激な季節変化も充分な精度で表現で

きる．［気候的な月平均や季節平均値では梅雨の入りや

明けのような比較的急激な季節変動を記述することは

できない］．次に死と〈％＞の差をUUと書くと，UU

には周期10日以上から9年以下までの，もろもろの擾

乱が含まれている．この論文では季節内擾乱だけを抽

出するためにShanks（1967）が導入したバンドパス・

フィルター（ωo＝2π／45日，ω1＝2π／20日）をUUに

適用する．バンドの中心周波数はω。で規定され，バン

ド幅は近似的にω1により決まる．抽出された季節内

擾乱％”は周期45日に最大振幅をもち，30～60日の広

い周期帯にまたがる擾乱である．簡単のために，今後

MJO（45日周期擾乱）と呼ぶ．最後に，もう一度Shanks

のバンドパス・フィルターを勉〉の時系列に適用して
　　　　　　　　　ハレ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ハレ

気候的な季節内擾乱％を取り出す．％はモンスーン・

オンセットや梅雨に代表されるような，比較的急激な

　　　　　　　　　　　　　　　　　ん気候的季節変動を表す．さらに〈％＞とπの差をY（％）

と定義すると，V（％）は周期約90日以上，365日以下の

ゆっくりとした気候的季節変動を表す．

　要約すると，本論文で用いるデータは次のように分

類される．

　％’　　；SPO（5日周期擾乱）

　％”　　；MJO（45日周期擾乱）

　髭　　；気候的季節内（30～60日）変動成分

　V（％）；滑らかな（90～365日）気候的年変動成分

　〈％＞　；％十Y（％）

定義にしたがって9年間の気候（アンサンブル）平均

を〈　＞と書くと近似的に〈〆％”＞＝0，〈〆〈％＞＞＝

0，〈％”γ（π）〉＝0と仮定できる．パと％”，〆と勉＞，

％”とY（％）（〈％＞ではない）は，それぞれ周期が大

きく違うように定義されているので，互いに無相関で

ある．［9年間のデータしかなく，〆や％”の全ての

位相が含まれていない恐れがあり，したがって厳密に

は〈〆％”〉≠0，〈〆〈％＞＞≠0，〈π”Y（％）〉≠0であ
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る］．

　　　　　　　　　　　　　　ム　　　　　　　ヘ　式（3），（4）におけるアノマリーπやソは全ての周期帯

にまたがる擾乱を表す．この論文の目的は全ての擾乱

．によるE－Pフラックスを計算することではなく，SPO

やMJOによる成分のみを抽出し，平均流一SPO，また

は平均流一MJO相互作用について調べることである．

SPOとMJOとの非線型相互作用については考慮し

ない．このために，それぞれのモードの運動エネルギー

のバランスについて論ずることはできない．SPO　と

MJOによる順圧，E－Pフラツクスは次のように表せ
る．

　～
（a）TBB P55

Eを十巻〈許ゲ〉，〈〆〆〉〕C・Sψ

酵〔一巻く許凸〈押＞〕C・Sψ

（10）

（11）

他のすべての非線型項，例えば（7）式のEUDUは次の

形にまとめられる．

EUOU1＝Eを・▽〈％＞

EUOU2＝E乞・▽Y（％）

（12）

謝
謝
45飼

棚
酬
酬
25網

20閥

15鯉

10瞠

駅
［Q

5S

菰蒸繕鼠菱．
　　　　　　　　　つウ　　　　　　＿2！　　　　，

訟面げ“．髪　　．

　　　　　　　　，
80E　　　100E　　　120E　　　14慌．　　16㏄　　　　180　　　160騨

（b）d＜u＞／dx＆d〈u＞／dy 850hPo　　P55

（13）

　西部北太平洋モンスーン（WNPM）の代表地点（150

N，140。E）におけるモンスーンの入りは第32半旬，明

けは第59半旬頃である（Murakami　and　Matsumoto，

1994）．紙面節約のために，第35半旬における850hPa

面上の順圧過程のみについて報告する．第35半旬を選

んだのは，WNPMばかりでなく，梅雨も活発に活動

している時期だからである．

　4．擾乱と平均モンスーン循環との順圧相互作用

　この章を2つに分けて，4．1節ではSPOについて，

また4．2節ではMJOについセの計算結果を示す．

　4．1SPO（5日周期擾乱）

　第1図における太実線は西風〈麗〉の最も強い領域を

連ねたものである．アラビア海（10。N，60。E）から熱

帯西部北太平洋（5。N，1400E）にまで延びるバンド

をモンスーン・ジェット，また日本南方海上（27。N，

125。E）から北太平洋（40。N，1400W）に延びる帯状域

を偏西風ジェットと呼ぶことにする．必ずしも妥当な

呼び名ではないが，記述を容易にするために便宜上つ

　　　　　　　　　　　　　　　けた名称である．第1図aには丁昭の分布図，また第

1図bには〈％＞のシアー・ベクトル，すなわち［∂〈％＞／

飢，∂勉〉／∂ワ］が示されている．モンスーン・ジェッ

トの5。ないし10。北側の低気圧シアー（負の∂勉＞／み）

55髄

㎜
45髄

酬
烈
期
25閥

20髄
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第1図

　100E　　　　　120E　　　　　140E　　　　　160ε　　　　　　180　　　　　　16㎝

　　　　　　　　　　　　ユ　　　　　　　　　　　　　
　　　　　　　　　　　（a）：第35半旬におけるTBB（等値線間隔

2K，実線は正偏差，破線は負偏差）．
（b）：850hPa〈％〉のシアー・ベクトル（単

位4×10－5s－1；正の∂勉〉／欲東向き，

正の∂勉＞／∂y北向き），および風速（5

ms－1間隔，実線は西風，点線は東風）．

太実線は西風の最も強い領域．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　領域で積雲活動が盛んである（負の7諭B）．インド北

東部の積雲はインド・モンスーンを反映し，フィリピ

ン東方海上の積雲はWNPMに対応している．偏西風

ジェット北側の低気圧性シアー領域でも積雲活動が強

く，梅雨前線帯（トラフ）に沿う降水現象を反映して

いる．

　低気圧性シアーの強い梅雨前線に沿ってSPOの運

動エネルギー属（第2図a）が大きく，アリューシャン

の50。N，180。付近で最大である．インドにおけるSPO

はさほど顕著ではない．この地域での擾乱発生地はベ

ンガル湾北部であり，発生後モンスーン西風に逆らっ

て西に移動し，インド亜大陸西岸に達すると消滅する．

このことは運動エネルギーK1の分布図によく現われ

ている．インドシナ半島での擾乱活動は極めて弱い．

この地域では積雲活動の日変化によって雨が降る．南

シナ海に入るとK1は次第に強くなり，フィリピン東

方海上の15。～200N，1250～135。E付近が最大の活動域

となる．このことはWNPMオンセット直後における

偏東風波動の活発な活動を反映している．κ1の最大値
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第3図　SPOによるE｝（a；単位15m2s－2）と
　　　EuySP1（b；等値線間隔　2×10』5m2
　　　s『3，点線は負領域）．

は20m2s－2にも達し，ベンガル湾北部の値よりも2倍

以上大きい．［第35半旬ばかりでなく，第32半旬（オン

セット）から第59半旬（明け）までのすべての半旬で，

WNPMモンスーン域のK1がインド・モンスーン域

のκよりも大きい（図省略）］．この意味でWNPM

は変動性の強いモンスーンである．第2図aによると，

経度150。E以東の熱帯西部北太平洋ではκが極めて

弱い．いわゆる偏東風波動は第35半旬（6月20～24日）

頃には，フィリピン東方海上を除いて，まだ不活発で

ある．

　式⑩により評価したE乞波束ベクトルは偏西風

ジェットを横切って，ジェットの南側から北側に向

かって収束する（第2図b）．日本東方海上の（300～400

N，140。～160。E）付近には強い（10m2s－2）北東向き

の現ベグトルが卓越している．このことはSPOによ

る西風運動量輸送は北向きであり，また擾乱は東西に

長く延びた構造（正の〈％’2一ッ’2＞）をもつことを意味す

る．モンスーン・ジェット北側のフィリピン東方海上

の現波束ベクトルは北北西に向いている．したがっ

て擾乱は南北に長く延びた構造をもち，またその軸が

南北に傾いているために西風運動量を北に輸送してい

る．インド北部の現は極めて弱く，2m2s－2以下に過

ぎない．この値はフィリピン東方海上の値12m2s－2の

6分の1程度である．この原因は，インド北部で擾乱

が弱いことのためばかりではなく，擾乱がかなり等方

的な構造をもっているために〈ソ〆2一π’2＞も〈π’ソ’＞も共

に小さいためである．

　第3図aはSPOによるE｝波束ベクトルを示す．式

（3）と式（4）を比較すれば明らかなようにE｝の順圧成分

は現の順圧成分を90度時計廻りに回転させたもので

ある．このために偏西風ジェットの南側には研ベク

トルの収束がある．同様に西部北太平洋のWNPM領

域（10。～20。N，130。～1400E）にも強い飢ベクトルの

収束がある．すなわちこれらの飢収束域では南寄り

の平均風が加速される．

　SPOと平均流とのエネルギー交換EuySP1（式（6））

が第3図bに示されている．負の領域では平均流の運

動エネルギー〈K〉が減少して，擾乱の運動エネルギー

K1に移る．言い換えると，SPOは順圧過程により増

幅する．平均子午面流〈〃〉が弱いので研の’V1は一

般に小さく，エネルギー交換は主としてEUOU1（式

（7））の第2項に比例する．日本東方海上の40。N，160。E
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232 擾乱と平均モンスーン循環との順圧相互作用

付近では北向きの〈パソ’〉（第2図b）が梅雨フロント

の低気圧シアー（負の∂勉＞／aソ）を横切っているので，

〈K＞が減少して，K1へ変換している．EuylSP1の値

は一4×10』5m2s－3（または一4m2s－2／day）である．こ

のことは順圧不安定が極めて重要な過程であることを

示唆する．これに反し，九州や本州南部ではEUγSP1

は小さいながらも正であり，この付近のSPOは順圧

過程により減衰する傾向がある．日本付近の梅雨期に

おける擾乱は主として傾圧効果や凝結熱によって発達

する．発達した擾乱が日本東方海上に到達すると，順

圧効果によって維持されながら，さらに東進し続ける

のであろう．

　フィリピン東方海上でも〈K＞からK1への順圧的

変換が盛んであり，EuylSP1の値はおよそ一6m2s－2／

dayである．この付近では第35半旬（WNPMオンセツ

ト直後）にはまだ偏東風が吹き続けており（第1図b），

おそらく偏東風波動が順圧不安定によって発達してい

るのであろう．

　興味深いことにインド北部での、EuySP1は弱いな

がらも負である．この原因は〈〆ゾ＞と∂〈ソ〉／欲が

負相関だからである．この地域の擾乱発生にとって

くのの東西シアーが重要であることは既にMak
（1987）により指摘されている．

　インド北東部では積雲活動が盛んであり（第1図

a），擾乱の運動エネルギー瓦もある程度の大きさで

ある（第2図a）．一方EuylSP1はほぼゼロに近いの

で（第3図b），インドのモンスーン循環は順圧的に安

定である．Colton（1973）はモンスーン雨量に比例す

る外力を与えて順圧モデルによる数値実験を試みた．

外力に反応して直ちにモンスーンに似た循環が発生す

る．モデルのモンスーン循環は強すぎるので，順圧的

に不安定化し，擾乱が多発して，余剰エネルギーをモ

ンスーン域外に運びだす．したがってモデルのモン

スーン循環は適当な強さに再調整される．擾乱による

モデルのモンスーン循環の減衰効果は地表摩擦に匹敵

するくらい大きく，減衰の時間スケールは1日程度で

ある．インド北東部のEuySP1の実測値がほぼゼロ

に近いことと対照的である．言い換えればColtonに

よる擾乱の減衰効果は過大評価されている．

　4．2　MJO（45日周期擾乱）

　第2図aと第4図aを比較すると，MJOの運動エネ

ルギー瓦がSPOの運動エネルギー瓦よりも小さ
く，両者の比は1対3，ないしは1対4程度で南る．

ただし，赤道インド洋（80。～90。E）では瓦がK1と
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第4図　（a）；MJOの脇（等値線間隔1m2s－2）．

　　　破線はんが相対的に大きい領域．
　　　　（b）；E急ベクトル（単位6m2s－2）．また

　　　太実線は850hPa面上の最大西風ゾー
　　　　ン．

同程度で，3m2s－2に達する．赤道上の値としては極め

て大きな値であり，この地域におけるMJOの活発な

積雲活動を反映している（ZhuandWang，1993）．元来

MJOは積雲によって強制された熱帯特有のモードで

あるとみなされている（Hayashi　and　Sumi，1986）．こ

のような熱帯モードの存在は第1図aと第4図bに

よって確認できる．すなわち，積雲活動が旺盛な熱帯

チャネル（O。～150N，600E～1400W）に沿って，んが

相対的に大きい（第4図aの太点線）．ただし，SSTの

低い中部北太平洋（170。E～140。W）でのんの値は1

m2sつ程度まで減衰している．

，積雲活動の不活発な中緯度の偏西風ジェット周辺に

も顕著な45日周期擾乱が存在する（第4図a）．便宜上，

熱帯モードのMJOと区別するためにLPOと呼ぶ．，

このような中緯度モード（LPO）の瓦は熱帯モード

の斑よりも大きい．2つのモードの違いを明確にす

るために，両者の構造や順圧相互作用を比較する．

　赤道モードによる既波束ベクトルは一様に東向き

であり，アラビア海から，ベンガル湾を経て，西部北

太平洋に向かう（第4図b）．事実この海域を横切って

東西に長く延びた非等方性の45日周期擾乱が東進して
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第5図　MJOによる（a）E影（単位6m2s－2）と
　　　（b）EUySP2（等値線間隔5×10－6m2s－3，

　　　点線は負領域）．

いることは，Murakami　and　Nakazawa（1985）の位

相解析によって既に確認されている．

　アラビア海上や南シナ海では現は北東に向かう．

したがって正の〈％”り”〉と負の∂y（％）／勿の相関に

より（式（13）），EUVSP2は大きな負の値（一20×10－6

m2s－3）となる（第5図b）．赤道インド洋では負の〈％”〃”〉

と正の∂Y（％）／⑦の相関により，EuylSP2は大きな

負の値（一15×10－6m2s－3）である．これら3つの海域

が赤道モードの順圧的なエネルギー源である．順圧的

エネルギー生成率は約2m2s－2／dayにも達し，甚だ大

きな値である．なぜなら，赤道モードのんが3m2s－2

程度に過ぎないからである．この論文の結論は，平均

場の風のシアーの存在が，MJOの維持と発達にとって

欠くことのできない条件の1つであるということであ

る．勿論積雲による不安定化はさらに重要な条件であ

ろう．

　積雲効果を示唆する間接的ヒントが第5図aに潜ん

でいる．躍波束ベクトルはアラビア海一中部北太平

洋の熱帯チャネルで一様に南向きであり，緯度20。

～250N付近にE3ベクトルの発散域，また5。～10。N

付近に収束域を伴う．式（2）によると研の発散域では

北寄りの〈ッ＞が加速され，反対に鰯の収束域では南

寄りの〈〃＞を強くする傾向がある．〈のによる南北収

束は10。～20。Nの緯度帯で強化する．特に経度1200

～1300E付近が最も顕著であり，1日につき一2．0×

10－6s－1にも及ぶ．このような〈ソ〉の南北収束の強化

が現実に積雲を活性化させていることは，この近傍が

　　　負の丁諮アノマリー中心域（第1図a）と一致するこ

とにより立証される．要約すると，アラビア海から西

部北太平洋まで東進し続ける熱帯45日モードは最適の

構造をもち，極めて効率の良い力学的一熱的自動機関

である．力学的には順圧相互作用により平均場から運

動エネルギーを補給されやすい構造をもち，また熱的

には平均場の下層収束を強めて積雲を活性化させ続け

ている．このような熱帯45日モードの特徴は他の半旬

でも同様である（図省略）．

　次に，中緯度におけるLPOに着目しよう．熱帯モー

ドと異なり，現波束ベクトルは東向きではなく，北東

に向かっている（第4図b）．すなわち，中緯度モード

の構造は東西に延び（正の〈π”2一μ”2〉），また軸が傾い

ている．（正の〈％”〃”＞）．このような構造をもつ中緯度

モードは平均場の渦度と発散のバランスに貢献し得

る．まず，第4図bによると偏西風ジェットに沿って

現の発散（東風勉〉の加速），ジェットから約10度北

側に現の収束（西風〈％＞の加速）がある．したがっ

て約5度北側では平均場の高気圧性渦度が増える傾向

がある．代表地点として（160。E，35。～40。N）を選び，

高気圧性渦度の変化率を求めると一〇．5×10『6s－1／

day程度と推定される．このように偏西風ジェット周

辺に存続する中緯度のLPOは極めて顕著な渦度減衰

効果をもつ．反対に，中緯度モードが平均南北風の収

束を強める傾向をもつことは第5図aの鰯ベクトル

の南北分布をみれば直ちにわかる．すなわち，偏西風

ジェットに沿って研の収束，反対にジェットの約10

度北側でE3の発散があるからである．（160。E，35。

～400N）付近での推定値は一〇．6×10－6s－1／dayであ

る．

　もっと正確に45日周期擾乱が平均場の渦度や発散に

及ぽす効果を推定するためには，班と研の2つの

成分による貢献を加え合わさなければならない．すな

わち，平均場の渦度に及ぼす効果は　（∂▽・現／欲一

∂▽・躍／aソ）／COSψであり，また平均場の発散に対す

る影響は一（∂▽・現／欲＋∂▽・研／⑦）／COSψである．

これらの高次微分を含む量は計算誤差が大きいので，

平均場の流線関数や速度ポテンシャルの変化率として

表現した方がよい．
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234 擾乱と平均モンスーン循環との順圧相互作用

　5．まとめ

　東南アジアー西部北太平洋における2次元E－P波束

ベクトルの解析により，初夏の下層擾乱の構造と平均

モンスーン循環との順圧相互作用について調べた．特

に興味のある点は，モンスーン域に卓越するMJOの

エネルギー源がアラビア海，東部赤道インド洋，南シ

ナ海の3つの海域にまたがって存在すること，またこ

れらの海域では平均南北風の南北収束と積雲対流活動

がMJOにより強化される傾向があることである．こ

のためにMJOはアラビア海から西部北太平洋まで減

衰することなく東進できる．

　将来の研究課題の1つは熱帯対流圏上層における非

定常擾乱の構造について詳しく記述することである．

定常状態の熱帯積雲活動に反応する循環は傾圧第1

モードの構造をもち，上層と下層の流れは強さが近似

的に等しく，方向が逆転している．このような平均モ

ンスーン循環は対流圏上層では強い高気圧性シアーと

発散を伴う東風であり，反対に下層モンスーン循環は

低気圧性シアーと収束を伴った西風である．一方45日

周期で変動する積雲活動もまた傾圧第1モードの

MJO，すなわち下層に低気圧，上層に同じ強さの高気

圧を作り出そうとする．ところが上下非対称な平均モ

ンスーン循環の影響をうけて，下層では積雲により強

制された低気圧渦度以上に強くなり，上層では反対に

積雲に反応する高気圧渦度より・も弱くなってしまう．

実測によると，200hPaにおけるMJOの高気圧渦度

は，850hPaでの低気圧渦度の半分程度に過ぎない．

このことはMJOに対する渦度方程式の発散項が，平

均モンスーン循環の影響をうけて，上層と下層とで大

きさが違う（もちろん符号は反対）ことから了承され

る（詳しい計算結果は省略）．

　別の角度から次のように解釈することもできる．45

日周期積雲活動によって作り出された傾圧性のMJO

は平均モンスーン循環との順圧相互作用によって構造

が変わる．下層ではモンスーン循環から運動エネル

ギーを補給される（第5図における負のEuy：SP2）の

で，下層の低気圧渦度はより強くなる．一方上層の

MJOは平均モンスーン循環に運動エネルギーを吸い

取られてしまう（正のEuylSP2）ので，積雲効果が弱

められ，したがって高気圧渦度は弱くなる．式（7）と式

（8）で明らかなように，涜，り，〈π〉，〈のは全て上層と下

層で符号が反対なので，EuySP2もまた反対符号にな

る．言い換えれば，EuylSP2も鉛直積分すると小さい

値になってしまうが，順圧相互作用がMJOに及ぼす

重要な効果は，積雲に反応して生じたバロクリニック

な構造から，バロトロピックな構造をもつ成分を作り

出そうとする傾向があることである．前述したように，

200hPaと850hPaにおける相対渦度の差（バロクリ

ニック成分）は負であるが，和（バロトロピック成分）

は正である．上下非対称な平均モンスーン循環がMJO

に及ぼすもう1つの重要な影響は，MJOに伴う発散と

収束に，強い上下非対称性をもたらすことである．す

なわち，200hPaの発散は850hPaの収束よりも2倍

程度大きい．

　元来MJOに伴う積雲活動は赤道に対して非対称で

あり，モンスーン域上空に混合ロスビー・重力波に似

た擾乱を発生させる．すなわち，強い北東風（45日周

期の局地的ハードレー循環）を誘発し，積雲域上空に

強い発散をもたらす．45日周期の北東風は東風運動量

を，赤道を越えて南半球にまで運び出し，モンスーン

域内に東風運動量がたまりすぎないようにしている．

このために，モンスーン域上空の45日周期の高気圧性

循環（渦度）は強くなり得ない．さらに，β効果のため

に，上層の45日周期の高気圧渦度の中心は，積雲域の

真上ではなく赤道寄りにずれる．

　一方中緯度ジェット付近に発生するLPOに伴う発

散や収束は相対的に小さく，したがって積雲効果も小

さい．中緯度LPOの発生機構にも強い上下非対称性

がみられる．第5図に示したように，下層ジェット付

近におけるEuylSP2は比較的小さい．一方，下層LPO

はジェットに伴．う強い南北温度傾度に沿って顕熱を北

に輸送する（耽ベクトルの垂直成分）ので，傾圧効果

によりジェットからエネルギーを補給されて，発達す

る（図省略）．このような傾圧効果は上層ほど減少する．

反対に，ジェットが上層ほど強くなることと比例して，

順圧効果も上層ほど顕著になる．200hPaにおける中

緯度LPOは主としてEuySP2により，ジェットか
ら運動エネルギーを補給されて発達する．もっと詳し

い中緯度LPOの性質や発生機構，特に熱帯MJOと

のエネルギー交換については別の機会に報告する．
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