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一2002年度藤原賞受賞記念講演一

山　岬正紀＊

　1　はじめに

　この度は藤原賞をいただきまして有難うございま
す．

　本稿の第2節では，当日話したことを記します．［］

内は，当日に用いたOHP（7項目，8枚）の標題です．

文章中のカッコ内はOHPには記していたもの（及び

本稿で補足または「天気」のスタイルに従って変更し

たもの）です．当日は講演時問が15分でしたので図を

まったく示していませんが，第3節以後では，いくつ

かの図を含めて当日話せなかったことを記します．な

お，受賞の対象となった業績は「台風及び熱帯擾乱に

関する数値実験的研究の推進」ということでしたが，

本稿では上記のような標題としました．

　2　受賞講演から

　［対流のパラメタリゼーションを用いた研究］

　今から丁度30年前の1972年に気象学会賞をいただき

ました．その時の受賞対象は台風の数値シミュレー

ション（Yamasaki，1968a，b，c）と熱帯擾乱の不安定

論（Yamasaki，1969，1971）でした．熱帯擾乱の不安

定論では3種類の不安定波（CISK†1による波動擾乱）

の存在を見出しました．その存在条件や性質（構造）

は対流によって放出される熱の鉛直分布や環境風の鉛

直シア，地表摩擦に強く依存します．このときの研究

では多くの基本的な理解ができたという点で私にとっ

ては意義が大きいものでした．もちろん，問題点はあ

りました．それは対流のパラメタリゼーションを用い

ていたことです．熱の鉛直分布はどのようにして決ま

るのか？　熱の鉛直分布は不安定波の存在，性質を決

める重要な要因ですが，この分布が実際の大気でどう

なっているかはよくわかっていませんでした．もっと

重要なことは，そもそも，用いたパラメタリゼーショ

ンは適切か，という問題でした．これらの問題を理解

する必要性を強く感じ，そのあと，細格子の非静力学

モデルによる研究を行うことになりました．

　［細格子の非静力学モデル（2次元）による研究］

　細格子（高分解能）の非静力学モデルによる研究は

大きく2つに分けられます．最初にやったことは，積

雲対流に関する基礎的な研究でした（Yamasaki，1972，

1974；山岬，1975）．このときの研究でとくに重要な点

は，積雲対流の上昇域の面積比（上昇域が占める割合）

と上昇域のサイズの問題でした．とくに，上昇域のサ

イズは積雲対流を解像するモデルにおいて水平格子間

隔はどうであるべきか，という問題に対して重要です．

このときの研究では，望ましい格子間隔は100m程度

（いうまでもなく乱流過程に依存）である，ということ

を認識しました．ただ，物理的要因，雲の微物理過程

や外的強制力の効果もありますし，コンピュータの制

約もあり，その後の研究では2次元モデルでは500m

位を用いることが多かったです．また，3次元モデル

では当面は1km位を用いることになります．

　この研究の後，積雲対流の組織化，対流と大きなス

ケールの相互作用，CISK（Conditional　Instabilityof

the　Second　Kind，第2種条件付不安定）に関する研

究を行いました（Yamasaki，1975，1977a，1977b，1979，

1983，1984）．これらの研究で開発し数値実験で用いた

モデルは，1992年以後のGCSS（GEWEXCloudSys一
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temStudies）においてBrowningさん（英国のKeith

Browning）がCloud　Resolving　Model（雲解像モデ

ル）と呼んでいるものに対応します．また，Randa11さ

ん（米国のDavidRanda11）は或る論文の中で私の1975

年の論文（Yamasaki，1975）をCRM（Randallさん

の表現ではCEM，Cloud　Ensemble　Mode1）の最初と

して引用してくれています．このときの研究の主なも

のは（大きく3つに分けますと），軸対称台風の数値実

験によるメカニズムの理解，鉛直シア中の熱帯擾乱（偏

東風波動）の理解とスコールラインのシミュレーショ

ン，3つ目はメソスケール対流（メソスケールに組織

化した対流，mesoscale　organized　convection）を意

味のある対流モードの1つとして認識したこと等で

す．メソスケール対流というのは積雲対流が組織化し

た形態で，時問スケールは通常は数時問，条件によっ

ては数時間～10時間位のものをいっています．数時間

という時間スケールはメソ現象の観測的研究では1950

年代より知られていたものですが，モデルによる研究

では1983年の論文（Yamasaki，1983）が初めてかと

思っています．このときの研究を通して認識したこと

は，台風や熱帯擾乱の研究においてはメソスケール（の

対流）を解像することが重要で，メソスケールを解像

しないモデル（従来の，対流をパラメタライズしたモ

デル）では，とくに熱帯擾乱や台風の発生についての

適切な理解やシミュレーションは難しい，というもの

でした．（これは，外的強制力が強くない現象ではとく

にそうである，という意味です．）この研究の後，メソ

スケールに組織化した対流を解像するモデルを開発す

ることになりました．

　［メソスケール対流解像モデル］

　メソスケール対流を解像するモデルの開発は1980年

代半ばに行い（Yamasaki，1986，1987），このモデルを

その後15年位用いてきました．メソスケール対流解像

モデルの水平格子問隔は理想的には5km以下です

が，当面は5～20kmが最も効率的であると考えられ

ます．これまでは30kmや40kmを用いたこともあ

りますが，それでも従来のモデルに比べれば，熱帯低

気圧の発生過程や最盛期の構造，それらのメカニズム

はよく表現できていたと考えています．このモデルの

開発の基礎となったのは，積雲対流やメソスケール対

流の理解とパラメタリゼーションを用いた線形論

（Yamasaki，1969）からの理解でした．モデルの詳細

は省略しますが，最も重要な点は，メソスケール対流

解像モデルという表現からわかるように，積雲対流を

サブグリッドスケールとして扱う（implicitに扱う）と

いう点や，雲水量，雨水量についてはサブグリッドス

ケールについても扱うという点です．（当然のこととし

て，雲の微物理過程の効果はパラメタライズしていま

す．）これは，雨水の蒸発が多くの場合，重要であるこ

と，また，雨水量，降雨強度の分布や雲水量の分布も

議論したいということによっています．このモデルを

この15年間用いてきましたが，つい最近，改善版を発

表しています（Yamasaki，2001）．この改善では，雲

水量の分布の改善が最も重要な点です．なお，積雲対

流の効果の表現方式が異なるモデルとして那須野さん

の論文（Nasuno　andYamasaki，2001）があります．

　［メソスケール対流解像モデルの適用］

　このモデルはまず熱帯低気圧の研究に適用しまし

た．熱帯低気圧に対する地球温暖化の効果についての

数値実験を行ったこともあります．それから，傾圧不

安定波，温帯低気圧にも適用してきました．また，熱

帯のクラウドクラスター，クラスターからの熱帯低気

圧の発生や傾圧不安定波との相互作用に関する長時問

積分にも多くの時問をかけてきました．最近では梅雨

前線に伴うクラウドクラスターにも適用しています．

（研究対象で大きく3つに分けて，（1）熱帯低気圧の

発達とメソスケール構造（Yamasaki，1986，1987，

2001；山岬・原，1992；山岬，1993a，1995；多田，

2000），熱帯収束帯のクラウドクラスター及び熱帯低気

圧の発生（Yamasaki，1988，1989a），熱帯低気圧の移

動（Yamasaki，1992），熱帯低気圧に対する地球温暖

化の効果（山岬，1990），（2）熱帯低気圧と傾圧不安

定波，上層寒冷渦の相互作用（山岬・原，1990，1991），

温帯低気圧と前線（野田口，1997），熱帯のクラウドク

ラスターからの熱帯低気圧の発生や傾圧不安定波との

相互作用に関する長時間積分（1990年代後半，未発表），

（3）梅雨前線に伴うクラウドクラスター（磯谷，2000；

Yamasaki，2002）など）．

　［1980年代半ば～現在の研究］

　1980年代の半ばから現在に至る私の研究をひとこと

でいえば，2つのモデルを用いた（湿潤対流が重要な）

現象の理解，ということになるかと思います．モデル

の1つは既に述べたメソスケール対流解像モデル

（mesoscale－convection－resolvingmode1，水平格子間

隔は5～20km），もう1つは積雲対流解像モデル

6 “天気”50．3．
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（cumulus－convection－resolving　mode1，格子間隔は

1km～100m）です．（後者は上では細格子の非静力学

モデルとかいたもの．）何をexplicit（陽）に表現し，

何をimplicit（陰）に扱うか，ということで分類してい

ます．積雲対流とメソスケール対流のscale　separa－

tion（時間・空間スケールの分離）は多くの場合，それ

ほど明瞭というわけではありませんが，それにもかか

わらず，このように考えることができるし，またそれ

が重要であると思っています．そして，この2つの研

究は現象の理解においてもモデルの改善においても補

い合うべきもの，というように考えています．（当然，

観測からの理解とモデル改善も重要．）積雲対流解像モ

デルは，メソスケール対流解像モデルの開発の基礎と

して役立ってきました．しかし，メソスケール対流解

像モデルもそうですが，積雲対流解像モデルの不確定

性も非常に大きいということを強調したいと思いま

す．現存の多くのモデルによる国際的な比較実験が熱

帯域のスコールラインに対して行われました
（GCSS）．それによると結果のばらつきは大きく，モデ

ルの改善の重要性を最近の報告（山岬，2002）で強調

しています．

　［積雲対流解像モデル］

　積雲対流解像モデルに関して補足したいと思いま

す．モデルは非弾性系のモデルと弾性系のモデル†2に

分けられますが，非弾性系（2次元）のモデルは，先

ほどお話したように，1970年代半ばに開発し
（Yamasaki，1975），その後，多くの研究で用いてきま

した．最近では，スコールライン（Yamasaki，1996；

山岬・佐藤，1997；佐藤・山岬，1998a，1988b），とく

に重力波の役割を強調した研究（山岬・瀬古，1992），

熱帯低気圧（NasunoandYamasaki，1997；佐藤・山

岬，1999），鉛直シア中の対流系（後藤，1998），東進

する大規模クラウドクラスター（Yamasaki，1994；山

岬，1995），スーパークラウドクラスター（Oouchi，

1999），スーパークラウドクラスターとマデン・ジュリ

アン振動（Oouchi　and　Yamasaki，2001）などに適用

してきました．なお，このモデルは1990年代半ばまで

は氷相過程を含まないモデルでしたが，佐藤（1998），

佐藤・山岬（1998a，1998b，1999）ではLin6！α1．（1983）

†2連続の式で密度の時間変化項を除くことによって音

　波などを除去した非静力学モデルを非弾性系のモデ

　ルといい，空気の圧縮性を含む近似しないモデルを弾

　性系（圧縮系）のモデルという．

のパラメタリゼーションを改善してスコールラィンや

熱帯低気圧のモデルに含め，氷相過程の役割やパラメ

タリゼーションの改善の効果を議論しています．

　2つ目の弾性系（圧縮系）のモデルについては，2

次元モデルを1980年代末に，（気象研究所に在職時に）

開発しました．これは，将来における広領域の3次元

モデルは圧縮系（弾性系）が望ましいという立場から

開発したものです．圧縮系のモデルは国外では1970年

代からありますが，国内では当時まだなかったと思い

ます．3次元モデルはこの2次元モデルに基づいて

1990年代半ばに（東京大学在職時に）開発し，スコー

ルラインに適用しています．（結果は地球フロンティア

発足前の研究集会（1997年3月）で報告し，最近では

スコールラインの解説（山岬，2002）で述べています．）

また，昨年の秋季大会では鉛直シア中の対流系（とく

にレインバンドの走向やメカニズム）に関して報告し

ています（山岬，2001）．

　［現象の理解の例として一CISKについて］

　時間の関係で現象の理解の話はあまりできませんで

したが，1つだけ，CISKについてお話したいと思いま

す．（熱帯低気圧に関連するCISKについては）メカニ

ズムによって大きく3つに分けて考えることができま

す．（1）1960年代のCISK．これは摩擦収束が本質的

なCISKで，このCISKは主に熱帯低気圧の目の壁雲

に限られると考えられます（Yamasaki，1983）．（2）

重力波的ではない非地衡風的な（ageostrophic）CISK

（Yamasaki，1975，1977a，1979，1983，1984）．弱い擾

乱，渦では地表摩擦はききません．地表摩擦は不安定

の必要条件ではなく，地表摩擦がなくても，対流群の

効果で擾乱，渦はつくられ，発達します．雨水の蒸発

冷却，ダウンドラフトが重要な役割を果たします．こ

のCISKは偏東風波動擾乱や熱帯収束帯中の擾乱，渦

の発生，発達に対して重要であると考えています．（3）

地表摩擦による吹き込みが重要なCISK．ある程度発

達した擾乱，渦および熱帯低気圧のスパイラルレイン

バンドでは，地表摩擦による吹き込み（摩擦収束では

なく）が重要（Yamasaki，1977a，1977b，1983）．雨水

の蒸発冷却，ダウンドラフトも重要です．

　熱帯低気圧の発生過程は，大気境界層での風速が約

10m／s以下では（2）のメカニズム，約10m／s以上で

は（3）のメカニズムによると考えています．クラウ

ドクラスターから熱帯低気圧が発生する過程は，非地

衡風的なCISKから準地衡風的な（quasi－geostr6一
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第1表　CISK（第2種条件付不安定）の分類．

地表摩擦は

重要でないCISK

地表摩擦によってコントロールされたCISK
（frictionally　controlled　CISK）

地表摩擦による吹込み
　（friCtiOnal　inflOW）

　が重要なCISK

　摩擦収束
　（frictional

COnVergenCe）が

本質的なCISK

非地衡風的なCISK
（ageostrophic

CISK）

重力波的なCISK Kelvin　wave　CISK

gravity　wave　CISK

重力波的ではないCISK 弱い渦，擾乱

準地衡風的なCISK
（quasi－geostrophic

or　quasi－balanced

CISK）

べ一タ効果は重要でない

　　　　CISK

弱い渦，擾乱 　強い渦，擾乱

スパイラルバンド

目の壁雲

べ一タ効果が重要なCISK
　　（水平スケール大）

Rossby　wave　CISK

大

　　境界層での風速約10m／s
雨水の蒸発冷却，コールドプール，

　　ダウンドラフトの重要性
　　　　　　　　　　　　　　　　　小

phic，渦状のものはquasi－balanced）CISKへの移行

であり，特に移行後には地表摩擦が重要な役割を果た

します．ただし，この時期では，（1）の摩擦収束のメ

カニズムとは違います．

　なお，（2）の非地衡風的な（かつ，大規模場の風に

相対的に準停滞性の）CISKは或る条件の下では重力

波的なCISK（wave－CISK）になります．水平スケー

ルが大きいときには，むしろこの方が普通ではないか

と考えています．

　3　CIS：Kとメソスケールの理解

　この節以後では，当日話せなかったことについて図

も用いて述べます．この節を読んでいただく前に，「台

風のシミュレーション」（山岬，1993a），「CISKと雲シ

ステムに関する研究」（山岬，1995），「熱帯大気と

CISK」（山岬，1998）等を読んでいただいていれば幸

いです．なお，この節の標題「CISKとメソスケールの

理解」は本稿の標題に副題として含めています．ここ

で「メソスケール」という表現はあまり適切ではない

と思いますが，「メソスケール現象」という表現では対

象とするものや意味が限定され筆者の意図するところ

と異なるように思われるので，単にメソスケールとい

う表現にしました．本稿でのこの表現は，CISKを理解

する上での重要な要素としての意味を含めた言葉とし

て，また，メソスケールの多様性，階層構造とその間

の相互作用などの概念を含む言葉として，うけとって

いただきたいと思います．

　CISKに関しては，前節では主に熱帯低気圧に限っ

ていましたが，もう少し一般的にかつ少し詳しく述べ

ることにしたいと思います．CISKを第1表のように

まとめてみます．これは山岬（1998）にのせた表を別

の形でかいてみたものです．

　CISKは非地衡風的なCISKと準地衡風的なCIS犀

に分けられます．非地衡風的なCISKはさらに重力波

的なCISK（伝播性をもつCISK）と重力波的ではない

CISK（伝播性がないか小さいCISK）に分けられます．

一方，準地衡風的なCISKは地表摩擦の役割と水平ス

ケールとで分類できます．

　3．1　重力波的なCISK

　重力波的なCISKとしては，赤道域を東進する波数

1のケルビン波で代表されるように，観測からもその

存在がほぼ疑いのないKelvin　wave　CISKがありま

す．東西スケールがもっと小さいものも不安定波とし

て存在できます．ケルビン波は南北方向には（準）地

衡風的ですが東西方向には重力波の構造とメカニズム

をもっており，その本質は次に述べるgravity　wave

CISKによって説明できます．

　gravity　wave　CISKについては中島（1994），山岬

（1995），oouchi（1999）等による研究があります．

Oouchiはスーパークラウドクラスターを対象として

います．gravity　wave　CISKの議論はKelvin　wave

CISKを2次元モデルでその本質を議論するためにも

用いられます（Oouchi　andYamasaki，2001）．重力波

のうち東西スケールの大きな，南北モードn二1の西

進する慣性重力波については，その存在が観測から知

られていますが，これがCISKとして説明できるかど

8
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うかについては筆者はまだ理解していません．

　重力波の不安定化は1963年に正野・松野による台風

の数値実験で見出され，とくに小さなスケールが卓越

モードである場合が多いことから（Syono　and

Yamasaki，1966），いかにこれを抑えて台風のシミュ

レーションをうまくいかせるかが大きな関心でした

（Yamasaki，1968a，b，c）．熱帯擾乱の不安定論

（Yamasaki，1969，1971）の中でもこの重力波は出てき

ますが，現実大気との対応でいえば非現実的なものと

して扱っていました．1970年代における熱帯低気圧の

スパイラルバンドの議論はこの重力波に対応し，1980

年代半ば以後に盛んに研究が行われた赤道波のwave

CISKも本質的’にはこの重力波に対応していると考え

ていました．この現実的ではないように思える重力波

は用いた対流のパラメタリゼーションに起因して出て

くるもので，メソスケール対流をある程度適切に表現

できるモデル（Yamasaki，1986）では出てきません．

この2つは裏表の関係にあるといえます．なお，この

重力波の不安定化に対して地表摩擦は重要ではありま

せんが，地表摩擦が不可欠な重力波の不安定化もあり

ます（Syono　and　Yam4saki，1966；Wang，1988；

Oouchi　andYamasaki，1997）．しかし，この不安定化

も対流のパラメタリゼーションの問題が大きそうで，

現実大気との対応づけはよくわかっていません．

　gravity　wave　CISK（及びKelvin　wave　CISK）が

現実大気中に存在するかどうかはYamasaki（1969，

1971）以来，筆者の長年の大きな関心事でした．細格

子の非静力学モデルを用いてその存在を明確に示した

のは中島（1994）です．中島（1994）は現象との対応

は論じていませんが，筆者はスーパークラスターの基

礎研究としてgravity　wave　CISKの問題に興味を

もっていました．その議論では小さなスケールの重力

波が対流の組織化に重要な役割を果たすことを強調し

ました（山岬，1995）．積雲対流が組織化した形態とし

てのメソスケール対流の集団としてのクラウドクラス

ターがさらに集団化したものがgravity　wave　CISK

です．（中島（1994）の議論では，数値実験の水平格子

間隔が2kmであったためか，メソスケール対流の概

念はありませんでしたが．）筆者がgravity　wave

CISK（及びKelvinwaveCISK）の存在を，数値モデ

ルを用いた研究の立場から明確に認識できたのはこの

頃でした．

　数値モデルから出てくるgravity　wave　CISKの卓

越モード（の1つ）の位相速度は15m／sの程度です．

重力波の位相速度がパラメタライズされた（下層での）

熱の放出と共に小さくなることは1960年代に認識して

いましたが（Syono　and　Yamasaki，1966），この位相

速度は観測からはわからない熱の鉛直分布に敏感で

す．Hayashi　andSumi（1986）のケルビン波の位相速

度は上述の15m／sの程度で，この一致がどのような意

味をもっているかは興味のある問題です．前述の，西

進するn＝1の慣性重力波についていえば，その位相

速度は上述の15m／s程度より有意に大きいですが，積

雲対流解像モデルによって，この大きな位相速度が出

せるのかどうか，これも筆者の大きな関心の1つです．

　wave　CISKとの関連でEmamel（1987）等による

WISHE（wind－induced　surface　heat　exchange）や

EWF（evaporation－windfeedback）という言葉があ

り，CISKとは別のメカニズムであると考える議論も

ありますが，これは適切ではないと考えています．こ

の点については山岬（1995，1998）で述べているので

省略します．なお，WISHEに関するEmanuel（1987）

等による議論で特に重要なことは，gravity　wave

CISKの励起のされやすさにみられます．環境風が地

表付近で弱いときには次に述べる重力波的ではない

CISKの方が起こりやすいですが，地表付近である程

度強い風が吹いていれば，非対称が生じ，重力波的な

性質をもちやすくなります．地表付近での環境風は海

面からの潜熱・顕熱の供給を大きくしてCISKを起こ

りやすくしますが，擾乱に伴う流れと重ね合わさった

とき非対称を生じさせ，gravitywaveCISKが励起・

維持されやすいと考えられます．このことは山岬

（1998）でも述べています．

　3．2　重力波的ではない非地衡風的なCISK

　非地衡風的なCISKの後者，重力波的ではない

CISKは第2節では（2）として述べたものです．

1950～60年代に偏東風波動の不安定として順圧不安定

が有力視されたことがあります．また，1960年代の熱

帯低気圧の発生・発達論において，摩擦収束が本質的

な役割を果たすCISKが注目を集めました．現在でも

摩擦収束が熱帯域での渦や熱帯低気圧の発生に対して

重要であると考えている人は多いように思います．し

かし，既に述べたように，摩擦収束のメカニズムの重

要性はほぼ熱帯低気圧の目の壁雲（及びごく内域のス

パイラルバンド）に限られる，というのが筆者の考え

です（Yamasaki，1983）．熱帯収束帯や偏東風中のク

ラウドクラスターを伴う擾乱，渦は地表摩擦が重要で

ない別のメカニズムをもったCISKとして説明でき

2003年3月 9
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積雲対流解像モデルを用いた軸対称台風の数値実験（Yamasaki，1983）で得られた（a）地
表での降雨強度（等値線は10分雨量で1，5，10mm）と（b）高さ900mでの風の回転成分（1
m／s毎）．横軸は渦中心からの距離（目盛は50km毎），縦軸は積分開始からの時間（目盛は

5時間毎）で80時問まで．この図は風速がまだ10m／s以下のステージのもの．

る，というのが1970年代からの筆者の議論でした

（Yamasaki，1975，1979，1983）．弱い擾乱や渦では地

表摩擦はきかない筈です．しかし，摩擦収束が本質的

なCISKのモデルを弱い渦（たとえば，最大風速が1m／s

とか5m／s）に適用すると，潜在不安定などの条件を満

たしていれば17m／s以上の熱帯低気圧にまで発達し

てしまいます．これは現実の大気に照らして正しくな

いモデルを適用したための結果であると考えられま

す．これ以外のモデルでも，ある領域で熱が出て温度

が上昇しさえすれば，渦は発達して熱帯低気圧（のよ

うなもの）が発生します．問題は現実大気で起こって

いるメカニズムをモデルが適切に表現しているかどう

かです．

　熱帯収束帯や偏東風中でのクラウドクラスターを伴

う擾乱や渦の発生・発達（不安定）のメカニズムを論

ずるときには，積雲対流の組織化の議論なしでは本質

をみることはできないと思っています．この理解に

とって，積雲対流を解像するモデル（Yamasaki，1975）

は非常に役立ちました．ここでは1970年代からの一連

の研究の中で，1980年代に入ってからの結果
（Yamasaki，1983）を図示します．

　第1図は降雨強度と風の回転成分を時間一渦中心か

らの距離で示したものです．初期には環境風（大規模

場の流れ）も渦もない状態に温度擾乱を与えて対流群

を起こさせています．軸対称モデルを用いているため

に最も外側の対流が活発で，つくられる渦の最大風速

もこの対流の付近（すぐ外側）で見られます．この対

流の外向き伝播は，雨水の蒸発冷却によるダウンドラ

フト，吹き出しによっています．このステージでは地

表摩擦の効果はほとんどなく，地表摩擦の係数を0に

しても結果は本質的には変わりません．初期の10時間

位は鉛直循環は弱いのでCISKと呼ぶのは適当ではな

いかもしれませんが，その後は，対流群とそれがつくっ

た鉛直循環の間に正のフィードバックがあり，これは

地表摩擦が重要でないCISKの存在を意味します．』雨

水の蒸発・冷却，コールドプールは対流の組織化と持

続を通してこのステージのCISKに対して重要な役割

を果たしています．また，海面からの潜熱・顕熱の供

10 “天気”50．3．
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給はCISKの必要条件であり，コリオリカの効果は渦

の形成・強化としてのCISK（渦状のCISK擾乱の形

成・発達）の必要条件です．

　この図は大きなコンピュータが利用で、きるように

なった1980年代になって500m格子を600個とって（そ

の外は格子を徐々に大きくして）行った数値実験の結

果です．渦が発達するかどうか等はいうまでもなく初

期条件や物理的なパラメター，外的要因（海面水温，

コリオリ因子，．．．．．．）に依存し，ここで示した図は一例

で，対流の起こり方（図の雨の分布）もいろいろです．

しかし，多くの数値実験を通してある理解を得ること

ができたかどうかが重要です．また，このときの数値

実験は2次元モデルですから，計算されたものと同じ

ことが現実大気中で起こっているわけではありませ

ん．しかし，2次元モデルであることを踏まえた上で

のこのときの理解は，，後で述べるメソスケール対流を

解像する3次元モデルによる研究（及び観測的研究）

によって変更をうけることはありませんでした．（メソ

スケール対流やこの後のステージに関しては第3．4節

以降で述べます．）

　3．3　地表摩擦は重要でない準地衡風的なCISK

　第1図で示した渦の形成と強まりの多くは非地衡風

的なCISKと考えられますが，渦がある程度強まった

図1の後の方のステージ（たとえば60時間以後）では

巨視的にみれば準地衡風的なCISK（渦ですから

quasi－balancedCISK）と考えてよいと思います．こ

れらの境はもちろん不明確であり，2つのCISKは連

続的です．（メカニズムの共通性からみてこの分類は必

然的ではないともいえます．山岬（1998）では区別し

ていません．重要なことは，準地衡風的でなければ地

表摩擦は（ほとんど）効きませんが，準地衡風的にな

れば，地表摩擦が重要・不可欠でない場合でも有意な

効果をもつようになります．この効果の大きさは風速

に依存します．）

　ここでは，もっとスケールの大きな偏東風波動擾乱

の形成と強まりの数値実験の例を示します．第2図は

降雨強度と高さ900mでの風の南北成分を時間一東西

方向で示したもの，第3図は24時間における雲水量と

風の南北成分の鉛直断面図です．直交座標の2次元モ

デルを用いていて，初期に温度擾乱を与えると，対流

群の効果で東西断面内の鉛直循環が生じます．コリオ

リカの効果で風の南北成分も生じて強まります．

　この数値実験における重要な特徴は，鉛直シアを

もった環境風（大規模な風）を与えていることです．
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積雲対流解像モデル（直交座標2次元）を

用いた偏東風波動擾乱の数値実験
（Yamasaki，1984）で得られた（a）地表で

の降雨強度（等値線は10分雨量で1，5，10

mm）と（b）高さ900mでの風の北向き成
分の強さ（等値線は1m／s毎）．横軸は東西

方向（目盛は50km毎），縦軸は積分開始か
らの時間（目盛は6時間毎）で60時間まで．

下層で東風のwesterly　shear（風の東向き成分が上ほ

ど大）が対流圏を通して存在している状況です．（高度

3km付近で風速が最大（小）であるようなジェット型

の環境風を与えるとスコールラインになります．）鉛直

シアや地表風がなければ或る点（図ではx＝0）に関し

て対称となりますが，westerly　shearのために東側の

対流がより活発になっています．風の南北成分の分布，

トラフ（気圧の谷）も高度と共に東に傾き，1950年代

のRieh1（1954）の偏東風波動の特徴がシミュレートさ

れています．（easterlyshearの場合にはトラフの西側

の対流群の方が活発となり，トラフも西に傾きます．）
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第2図で24時間における（a）雲水量（等
値線は0．3g／kg毎）と（b）風の北向き成

分（1m／s毎）の鉛直断面図．横軸は東西方

向で目盛は100km毎．縦軸は高さで高さ

16kmまで，目盛は3km毎（最上層は4
km）．（b）の横軸のスケールは等スケール

でなく，東西4，400kmの領域を示す．

対流域のスケールは数百km程度なのに，風の東西ス

ケールは数千kmにも及んでいることも特徴です．数

値実験の初期は非地衡風的ですが，第3図の時間では

準地衡風的なCISK擾乱と考えてよいと思います．

　対流のパラメタリゼーションを用いた1960年代末の

線形論（Yamasaki，1969）では，偏東風波動に対して

鉛直シアは不安定の必要条件でした．しかし，積雲対

流を解像したこのときの数値実験（Yamasaki，1984）

では，鉛直シアは不安定の必要条件ではなく，その主

な効果は，環境風がなくても存在するCISKを変形す

る（構造を変化させる）ことであると考えています．

ただ，必要条件ではないものの，多くの場合，対流を

活発にさせCISKに寄与します．対流を活発化させる

鉛直シアの効果は，1950年代には既に知られていたメ

ソスケールの対流現象に対する効果と共通する面は多

いと思います．一方，地表摩擦はほとんど効きません．

このように偏東風中の擾乱の多くは地表摩擦が重要で

ないCISK（かっ，環境風の鉛直シアは必要条件ではな

いCISK）によって説明できるという考えを1980年代

半ばにもつこととなりました．（その後のメソスケール

対流を解像する3次元モデルによる数値実験からも同

様の理解です．）

　地表摩擦の役割について補足します．偏東風が吹い

ている所では，地表付近での風速が10m／s以下でも等

圧線を横切る流れが存在することが多いと思います

が，対流が起こっていない状況では，この等圧線を横

切る流れは，偏東風が水平シアをもち渦度が正である

場合，摩擦収束という形で上昇流をつくり，時間をか

けて大気の湿潤化に寄与します．この湿潤化と上昇流

という力学的な効果はやがて対流をひき起こします．

しかし，対流が活発に起こるようになったステージで

は，もはや摩擦収束や地表摩擦による吹き込み等は重

要でなくなります．すなわち，このステージでは地表

摩擦は対流活動にはほとんど寄与しないはずです．等

圧線を横切る流れは対流との相互作用の結果，あるい

は同時現象であり，地表摩擦の効果の寄与はあまりな

いといってよいと思います．偏東風が地表付近で10

m／s位に強ければ，後で述べるように地表摩擦による

吹込みは対流活動に寄与します．

　水平スケールが数千km位になるとべ一タ効果（コ

リオリ因子の緯度変化の効果）は少なからず効くよう

になります．これより大きなスケールでは，Rossby

wave　CISKと呼んでよいwave　CISKが存在すると

考えています．波ではない場合にはRossby　mode的

なCISKという方が適切かと思います．いずれにして

も，この不安定に対しては環境風の鉛直シアも地表摩

擦も必要条件ではないと考えられます．ただし，鉛直

シアはその性質（構造など）に何らかの，ときには重

要な効果をもちます．このwaveCISKも，べ一タ効果

が重要でない（スケールの小さな）CISKとは連続的で

す．第2，3図の例では，CISK擾乱の水平スケールは

時間と共に大きくなっています．すなわち，小さなス

ケールのものが対流群の効果で励起され，相互作用で

長時間維持されれば，スケールが大きくなってRoss－

by　mode的なCISKと呼んでよいものになっていく

こともあります．また，もともと，対流の効果ではな

く力学的な原因でつくられたロスビー波が対流群との

相互作用によって振幅を増大させることもあります．

いずれにしても，第1表にも記したように，これらの

CISKにおいては，対流群を持続させるコールドプー

ルやダウンドラフトの効果は重要であると考えていま

す．（これはロスビー波などに伴う上昇流は弱いために

12 “天気”50．3．
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第4図　軸対称台風の数値実験の第1図の続きで，80～160時間まで．（a）地上での降雨強度（等値線は

　　　10分雨量で1，5，10，20mm）．目の壁雲が140時間頃に形成されている．（b）高さ900mでの風
　　　の回転成分の強さ（図中の数字の単位はm／s）．最大風速が17m／sである台風の発生は120時問

　　　頃．

対流群に対する力学的な効果が弱く，コールドプール

やダウンドラフトというメカニズムがなければCISK

は起こりにくいと考えられます．）

　3．4　地表摩擦による吹込みが重要なCISK

　ここまでは地表摩擦が重要でないCISKについて述

べてきました．この小節では，摩擦収束とは違うが地

表摩擦による吹込みが重要な役割を果たすCISKにつ

いて述べます．

　地表摩擦が重要でないCISKでは，第1，2図で見ら

れるように対流活動は拡がる傾向があります．Rossby

mode的になる場合は別として，擾乱，渦が或る小

さなスケール（熱帯低気圧くらいのスケール）で発達

できるためには，対流活動が或る領域に集中すること

が重要です．このことに対して重要な役割を果たすの

が地表摩擦による吹き込みです．第1図では風の回転

成分が5m／sを超えるあたりから最も外側の対流の

外向き伝播は小さくなりはじめ，10m／s位になると外

向き伝播をしなくなり，この後は内向き伝播をしてい

ます．これは風の回転成分の強まりと共に地表摩擦に

よる吹き込みが大きくなるからです．第4図に第1図

の続きの図を示します．この吹き込みとダウンドラフ

トに伴う冷気の吹き出しとの相対的な強さがこのよう

に伝播する方向を変えています．スコールライン等の

対流システムの伝播が環境風の鉛直シアの強さによっ

て異なることと同じメカニズムですが，ここで述べて

いるのは，対流群との相互作用で維持される鉛直循環

に伴う吹き込みに地表摩擦の効果による吹き込みが加

わることの重要性です．この吹き込みが対流の持続と

渦の内域（中心に近い領域）での集中化に寄与します．

すなわち，内域での対流活動は昇温を通して吹き込み

を強め，吹き込みは絶対角運動量の輸送を通して風の

回転成分を強めます．したがって，地表摩擦による吹

き込みが強まり，対流が活発化し持続します．これが

地表摩擦による吹き込みが重要なCISKです．地表摩

擦による吹き込みによって形成・持続する対流系の最

も典型的な例は熱帯低気圧のスパイラルレインバンド

で，この集団としての熱帯低気圧は地表摩擦による吹

き込みが重要なCISKとして説明されます．対流群が

2003年3月 13
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スパイラル状になっていないことが多い熱帯低気圧の

発生期や発生前のステージでも，地表摩擦による吹き

込みが重要で，他の条件にもよりますが，境界層での

風速が10m／s位以上であるかどうかが，第3．3節で述

べたCISKとをわける目安と考えてよいと思います．

　地表摩擦が重要でないCISK擾乱における対流は，

それが細長い形態をもつ場合には，（水平シアが小さけ

れば，）対流の走向が鉛直シアの方向と直交するモード

（transversemode）となることが多いわけですが，こ

れに対して，地表摩擦が重要な役割を果たす場合には，

対流の走向は下層風（地表付近の風）の方向に近い走

向をもちます．軸対称モデルでは吹き込みに相対的に

回転成分の風が強まった状態に対応します．ただし，

2次元モデルでは，3次元モデルや現実大気で実現す

る風向と対流の走向の定量的な関係を論ずることはで

きません．この定量的な関係は3次元モデルではじめ

て論ずることができますが，さらに，2次元モデルで

は近似できないことが3次元モデルでは起こります．

（これについては後で述べます．）なお，対流に対する

地表摩擦の効果は，特に大気境界層での鉛直シアの強

化・変形をもたらすことです．対流の走向は下層風の

方向に近いですが，境界層での鉛直シアベクトルに対

しては平行に近いというより直角に近い方が多いよう

です．

　コールドプールやダウンドラフトの効果は，地表摩

擦が重要でないCISKに比べれば小さいものの，依然

として重要な役割を果たします．もちろん雲底下が湿

潤であればそれだけ寄与は小さくなります．

　3．5　摩擦収束が本質的なCISK

　熱帯低気圧の目の壁雲では摩擦収束が本質的な役割

を果たします．目の壁雲では強い雨が降りますが，雨

水の蒸発・冷却の効果はあまり効かず，摩擦収束とい

う力学的な効果が（凝結熱の放出の効果と相まって）

雲を形成・維持しています．1960年代に提案された

CISKの概念は熱帯低気圧の目の壁雲に伴う循環，渦

を説明したものです．この認識は既に述べたように

1970年代の半ば以後になって得られたものです．1960

年代においては，摩擦収束の重要性に基づいた筆者の

数値実験（Yamasaki，1968a，b，c）では上昇域（対流

活動域）のサイズが時間と共に小さくなってしまい，

外側の対流（スパイラルバンドに対応する2次元モデ

ルでの対流）をなかなか表現できませんでした．この

理解に対して1970年代に入ってからの，積雲対流を解

像できる細格子の非静力学モデルが有用でした．

　目や目の壁雲についていえば，1960年代～70年代の

多くの数値実験では或る程度シミュレートされていた

といってよいと思います．これは，遠心力がモデルに

は含まれているから，現実的な熱の分布，昇温の分布

とのかねあいで目や目の壁雲（雲水量は多くのモデル

では予報していませんでしたが）が表現されていたこ

とになります（水平方向の渦粘性も重要）．しかし，こ

の当時用いられていた対流のパラメタリゼーションは

目の壁雲をとくに意識してつくられたものではありま

せんでした．水平格子間隔5kmや10kmのモデルで

はパラメタリゼーションを用いるよりは用いない方が

目の壁雲をよりよくシミュレートできたのではないか

と考えられます．当時のパラメタリゼーションの前提

である雲の占める割合が小さいという仮定を用いるの

は目の壁雲の場合には適切ではありません．

　500m位の格子間隔，かつ，雲水量や雨水量を予報変

数に含む積雲対流解像モデル（対流のパラメタリゼー

ションを用いないモデル）による数値実験（ただし軸

対称）は70年代後半になってからでした（Yamasaki，

1977a，1977b，1983，山岬，1982）．第4図では積分開

始後140時間頃に目と目の壁雲が形成されています．

　この例では最も外側の対流が外向き伝播をした後，

地表摩擦による吹き込みで内向き伝播に変わり，これ

が目の壁雲になっています．もちろん，これと同じこ

とは現実大気では起こりません．モデルでの対流の振

舞いは状況によっていろいろであり，最も外側の対流

が外向き伝播をしてやがて消滅をし，別の対流が同じ

ような振舞いを繰り返すこともあります．広い領域で

対流が起こるモデルでは，目の壁雲になるのはほとん

どの場合，渦の中心に比較的近い所での対流です．こ

れは現実大気での目の壁雲の形成に対応します．（軸対

称モデルによる研究は理解が主な目的であり，地表摩

擦による吹き込みの重要性と目の壁雲における摩擦収

束の重要性が強調されます．）

　第4図に対応する目の壁雲の構造の特徴（図略）は

現実的なものであったと考えています．たとえば，古

くから知られていた目の内部の下層における絶対安定

成層や下層雲，短周期の重力振動，目の壁雲の傾き，

温度の水平傾度や回転成分の風の鉛直シアの特徴など

です．古い目の壁雲に代わって外から入ってくる対流

が新たな目の壁雲になる（かつ，目が大きくなる）と

いう例もシミュレートされています．

　ここで，地表摩擦による吹き込みと摩擦収束という

言葉の使い分け（CISKの分類）に関して補足的な説明

14 “天気”50．3．
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をしておきたいと思います．たとえば，渦の中心から

500kmの所で摩擦による吹き込みがあれば，半径500

km内の領域では平均的には下層収束ですが，当然の

ことながら，収束域と発散域とが存在します．対流（群）

が存在する所では収束ですが，この収束は，前にも述

べたように，目の壁雲を除けば多くの場合，摩擦収束

ではありません．

　摩擦収束は1940年代末に，風の回転成分，とくに渦

度との関係で論じられ，正渦度と収束とが対応すると

されました†3（Sy6no，1949，ChameyandEliassen，

1949）．1950年代の観測から，レインバンドの所での降

雨が正渦度とよい対応があるということから，この雨

に対してvorticalrain（渦性降雨）という言葉が使わ

れました．渦度と摩擦収束の対応はその後，長年にわ

たって多くの人によって受け入れられ，対流のパラメ

タリゼーションの根拠としても用いられました．しか

し，レインバンドの所での収束は摩擦収束という概念

で説明されるものとは異なっていると考えています

（Yamasaki，1983）．

　風の回転成分から期待されるものが発散（摩擦発散）

である領域で，何らかの原因で対流が起こり持続する

と，この対流系のすぐ外側（台風中心から遠い側）で

回転成分の風が強まります．これによって地表摩擦に

よる吹き込みが強まります．対流の持続には下層収束

が必要条件であり，収束は渦度の増大を引き起こしま

す．対流域の内側（台風中心に近い側）では，外から

の大きな絶対角運動量の輸送は少なく，回転成分の風

はあまり強まりません（むしろ少し弱くなることもあ

ります）．結果として，風の回転成分の分布から期待さ

れるものは摩擦収束と呼んでかまわないものにみえま

す．既に述べたvorticalrainはこのような状況に対応

します．しかし，この収束は対流の持続の結果であり，

古くからの摩擦収束という概念によって対流の形成や

持続が説明されるわけではありません．この概念に基

づいたモデル（雨水の蒸発・冷却，ダウンドラフトの

効果など対流の力学の理解に基づいていないモデル）

によっては，このような対流群の形成（と持続）はシ

ミュレートできません．

　摩擦収束域においても，目の壁雲を除けば，摩擦収

束という力学的な原因で対流が形成・持続することは

†3実際には，地表面でのストレスが風速そ’のものではな

　く，ほぼ風速の2乗に比例することから，熱帯低気圧

　の中心からかなり離れた発散域でも，境界層での渦度

　は小さな正の値をとります（Yamasaki，1968b）．

少ないと考えています．渦度が大きくなく，摩擦収束，

したがって，上昇流が強くないとき，摩擦収束では対

流の持続を説明できません．上で述べた場合と同様に，

雨水の蒸発・冷却，ダウンドラフトなどを含む対流の

力学と，鉛直シアを伴う周囲の流れ（ここでは渦に伴

う地表摩擦による吹き込み）とが重要です．（偏東風に

伴う地表付近の風が弱い場合と強い場合の対流群に対

する地表摩擦の効果については既に述べました．）

　3．6　メソスケール対流

　積雲対流が組織化した形態で，かつ，レインバンド

やクラウドクラスターの基本的な構成要素である対流

を筆者はYamasaki（1983）以来，メソスケール対流

と呼んできました．既に述べたように，孤立したメソ

スケール現象（雷雲など）やレインバンドを構成する

メソスケールのエコーセル等は観測からは1950年代に

は知られていました．しかし，観測からは明瞭なスペ

クトルピークをもたないことから，それを有意な対流

モードとして，その重要性が強調されることはなかっ

たと思います．メソスケールの現象はその水平スケー

ル（と時間スケール）によって，メソα，メソβ，メソ

γという表現によって分類され記述されてきました．

筆者は，1960～70年代に中緯度現象（梅雨前線やそれ

に伴うクラウドクラスターなど）におけるメソスケー

ルの重要性を強調した松本誠一さんや二宮洗三さんの

研究（二宮，1981）を背景に，1970年代半ば以後の積

雲対流解像モデルを用いた数値実験から，積雲対流が

メソスケールに組織化したもの（メソスケール対流）

の意味を明確に認識することができました．その時間

スケールは，多くの場合数時間ですが，環境風（渦や

擾乱の中の対流の場合にはそれに伴う流れ）の鉛直シ

ア（とくに，対流への相対的な吹き込みの強さ）や，

地表摩擦による吹き込みの効果，雲の微物理過程（そ

の結果としてのダウンドラフトやコールドプールの強

さ）などに依存して，3～10時間位の広い範囲をとり

ます．また，複数のメソスケール対流の相互作用によ

りさらに複雑になることも多いわけです．積雲対流の

持続が1～2時間位で終わってしまい積雲対流とメソ

スケール対流の識別がはっきりしないこともありま

す．したがって，数時間位の顕著なスペクトルピーク

は多くの観測の統計的処理でははっきりしない筈で

す．しかし，これらの理解を踏まえることによって，

メソスケール対流と積雲対流という湿潤対流の2つの

モードの存在を強調することができます．メソスケー

ル対流は条件によって時間スケールも空間スケールも

2003年3月 15
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第1図に示した数値実験でのメソスケール対流の振舞いを示したもの．中心から約200kmでの対流の
60～81時間について，（a）高さ6kmでの雲水量（0．3g／kg毎）と（b）地表付近での温位偏差（K）．横

軸は渦中心からの距離が160～240km．（b）での影域はコールドプールに対応．

広い範囲をとることを繰り返し述べておきたいと思い

ます．

　周期が3時間位のメソスケール対流の例を第5図に

示します．これは第1図において，積分開始後60～81

時間，中心から200km付近でのメソスケール対流をみ

たもので，高さ6kmでの雲水量と地表付近での温位偏

差を示してあります．雲水量の図でA～Gで示したも

のがそれぞれ1つのメソスケール対流で，雲の成長，

雨水の蒸発によってつくられたコールドプールが第5

図bの影域で示されています．それぞれのメソスケー

ル対流が複数の積雲対流セルから成り立っていること

は雲水量の変動によくあらわれています．降雨強度や

風の分布（図略）にも3時間周期が明瞭です．メソス

ケール対流の構造の時間的な変化の様子を示す鉛直断

面図は省略しますが，このときの数値実験（Yamasaki，

1983）は数時間の時間スケールを数値モデルの面から

示した最初であると考えています．コンピュータの制

約から対流域が狭かったYamasaki（1977a，1977b）で

はこの時問スケールは不明瞭でした．

　観測されるメソ現象の時間スケールが数時間（有限

な値）であるのは水蒸気の消耗によるという考え方が

1960年代末からありましたが，Yamasaki（1983）では，

雨水の蒸発によるダウンドラフトとそれに伴う対流か

らの吹き出しが数時間位の時間をかけて強まると，こ

の空気と外からの暖湿な空気との収束の位置が離れて

いき，このために古い対流が衰弱するからである，と

いうように考えていました．この時間スケールは雨水

量の増加，ダウンドラフトの強まりに要する時間です．

　この時間スケールは地表摩擦による吹き込みが強

まった第4図では長くなっています．12時間位の時問

スケール（慣性振動とは異なる）をもつこともありま

す（NasunoandYamasaki，1997）．また，ジェット

型の環境風に対して得られるスコールライン
（Yamasaki，1984）では8時間の時間スケールをもっ

たメソスケール対流が繰り返し発生しています．

　既に何回か述べたように，メソスケール対流は，積

雲対流が組織化した形態であると共に，たとえば，台

風のレインバンドの基本的な構成要素であると考えて

います．第1，2，4図において長時間持続している対流

はメソスケール対流の時間的な集団（メソスケール対

流が発生・消滅を繰り返すもの）として表現されてい

ます．3次元モデルではレインバンドはさらにメソス

ケール対流の空間的集団でもあります．このことは，

次節で示すメソスケール対流を解像した3次元モデル

16 “天気”50．3．
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による数値実験でみてもらえると思います．メソス

ケール対流の集団はバンド状だけでなく，塊状や，目

の壁雲のように環状の形もとります．台風はこれら

様々な形態をもった対流群の集団です．よく知られて

いるように，階層構造をもっているということです．

偏東風波動擾乱に伴うクラウドクラスターや熱帯収束

帯中のクラウドクラスターも，多くの場合，メソスケー

ル対流の集団がさらに集団化したものであるといえま

す．スコールクラスター（スコールラインに伴うクラ

ウドクラスター）は或る場合には単一のメソスケール

対流であり，或る場合にはその空間的集団であったり，

時問的集団であったり，その両方である場合もありま

す．梅雨前線に伴うクラウドクラスターは，メソスケー

ル対流の集団である場合と，それがさらに集団化した

ものである場合とがあります．1950年代の観測的研究

の対象であった雷雲などのメソ現象は単一のメソス

ケール対流に対応すると考えています．メソ対流系と

いう言葉も多くの場合このカテゴリーに属するようで

すが，CISK擾乱の階層構造の1つとしての意味より

は，1つのシステム（現象）という意味あいを強くもっ

ているように思われます．既に強調したように，メソ

スケール対流の時間・空間スケールは条件によって幅

の広いいろいろな値をとります．また，それらの相互

作用によって観測される現象の理解はさらに複雑にな

ります．適切な観測によってその実態を明確にするこ

とが望まれます．

　筆者にとってメソスケール対流の認識は単にそれ自

体の理解という意義だけではなく，むしろその重要性

は次に述べるメソスケール対流解像モデルの開発につ

なげることができた点にあると考えています．1980年

に気象研究所ではコンピュータが導入され，台風の3

次元モデルを開発することが重要課題でした．第2節

でも述べたように，それ以前に用いられていた対流の

パラメタリゼーションでは台風のスパイラルバンドや

台風の発生を適切に表現できないことを強く感じてい

ました．しかし，水平格子間隔1km位で積雲対流を

解像することは当時のコンピュータでは無理でしたか

ら，格子間隔20km位の台風モデルの開発が現実的で

した．積雲対流は解像できないなら，せめてメソスケー

ル対流を解像したい，それができれば台風のスパイラ

ルバンドや台風の発生過程をある程度適切に表現でき

ると考えました．このようなモデル開発に対して1970

年代から行っていた細格子の非静力学モデル（積雲対

流解像モデル）によって得られた知見を役立てること

ができました

　4　メソスケール対流解像モデルによる数値実験

　第2節で述べたように，メソスケール対流を解像す

るモデルということは，積雲対流はサブグリッドス

ケールとして扱うということですが，その効果をモデ

ルに含めようとするとき，従来の大規模現象に対する

モデルでのパラメタリゼーションの場合と同様に，そ

の取り入れ方が問題であり，不確定性を含む難しい問

題です．ただ，このモデル開発は積雲対流とメソスケー

ル対流の理解に基づいており，定量的な面で不確定性

は多いですが，定性的には問題は少ないと考えていま

す．モデルに関する記述はYamasaki（1986，1987）

をみていただくことにして，ここでは省略します．

　メソスケール対流解像モデル（以下，MCRMとか

く）を用いた数値実験の最初（Yamasaki，1986，1987）

では，静止した大気中に弱い渦を与えて，台風への発

達とメソスケールの構造をみようとしたものです．開

発したモデルはシグマ座標の静力学モデルです．（積雲

対流はサブグリッドスケールとして扱うので静力学平

衡の仮定は許されると考えています．）着目する現象を

適切に表現できるように，かつ広い領域を扱えるよう

に，two　way†4の3重格子モデルにしていました．こ

のときの細格子域での格子間隔は20km（中間格子域

で60km，粗格子域で180km，すなわち，格子間隔

比は3），鉛直方向には5層モデルでしたが，基本的に

は積雲対流解像モデルからの理解を確かめることがで

き，台風やレインバンドのシミュレーションは最初の

ステップとしては満足できるものでした．ただ，細格

子域の格子数が30×30でしたので，20km格子と相

まってレインバンドの表現は定量的には不十分でし

た．格子間隔10km，格子数120×120のモデルを用いる

ことができるようになったのは1991年にNHKスペ

シャルの番組に関連して，流体研究所でコンピュータ

が利用できたときです．このときの結果を論文にする

時問的な余裕がありませんでしたが，山岬（1993a，

1995）の中で図を含めて述べています．このとき，積

雲対流の効果を含めない場合の数値実験も行ってい

†4異なる格子間隔をもった2つの領域の境界付近で水

　平微分量を求めるとき，それぞれの領域について，も

　う一方の領域での物理量の値も用いる方式をいう．粗

　格子モデルを独立に計算し，細格子域に対する外部境

　界条件として粗格子域での値を用いるモデルの場合

　はone　wayとよばれている．
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メソスケール対流解像モデルを用いた数値実験で得られた台風格子間隔は20km．
（a）と（c）はそれぞれ積分開始後48時問と60時間における地表付近での雨水量また

は降雨強度（等値線は1，2，4，8，16，32，64mm／h）．（b）と（d）はそれぞれ48

時問と60時問における高さ300mでの風速（図中の数字の単位はm／s）．1，200km
四方の細格子域を示したもの．横軸と縦軸の数字は格子点の指標．

て，初期にある程度強い渦（最大風速15m／s）を与え

た場合には，目の壁雲に関しては10km格子で或る程

度よくシミュレートできたと考えています．しかし，

レインバンドに関しては，最初，塊状の対流の列がで

きますが，やがて対流が起こりにくくなりました．格

子が粗いための当然の結果であると思います．モデル

の改善版の論文であるYamasaki（2001）では5km格

子（144×144）を用いることができ，MCRMの初期の

頃の1980年代半ばに比べてコンピュータの進歩の様子

がよくわかります．

　第6図は20km格子，格子数60×60の場合の結果の

例で，降雨強度（地表付近での雨水量）と高さ300mで

の風速分布です．目の壁雲とスパイラルバンドはシ

ミュレートされています（この図では目は明瞭ではあ

りませんが）．短い時間間隔で示すのは省略しますが，

レインバンドの回転や伝播レインバンドの中のメソ

スケールセルの動きなど，1950年代から知られている

特徴は定性的に表現されています．また，多くの場合，

レインバンドの外側（台風中心から遠い側）で風速の

極大があらわれます．これは予想される通りで，軸対

称の積雲対流解像モデルからの結果とも同じです．

　軸対称モデルを用いて数値実験を行っていた頃，最

も知りたいと思っていたことは，スパイラルバンドに

対して下層の暖湿な空気がどちらから吹き込むかとい

うことでした．これは観測の方からもよくわかってい

ませんでした．3次元モデルによる数値実験によれば，

18 “天気”50．3．



台風と熱帯擾乱に関する研究：CISKとメソスケールの理解 151

（a）

20

15

10

QP1（11）　　SF℃ 84HOUR6　　7　　82　　9ざ　102　：12　122　1

、　！ヘ　ノヘ

／ヘ　ノヘ

．／へ、ノヘ

ノ、コ2

0　　06』’、r

ノ〈4－

　9診
悔〉o、’》、〉

　，
、＼　－『

　　8＼》＼》＼

　　＼
32

42

52

62

72

＾！、o！’

「「

てく
！

ヘ
ー

　一
’》》曾

　》〉

　》ム

一　　　　　　　亀

　、＼
　　，　、

　　、
蓄　㌧

　
　
■

　
　
　
（

0
　
　
　
　
　
　
　
　
　
5

　　捨

　　∠－
　
　
　 ＿：

：
》…
喜

．ム＿．

へ（＼

し＿k

e
o

一

L　￥〆

甲　一

陶
J
J
向

2
2
　

2
」

」　ノ

　ノ　ノ
　Ω
」

腰
　
　
一
　

一
一

　　◎4“1」
ミ／40

0
　　』　》
〉〆》〆

〉／v／

　　2

噛／、ノ　●

、ノ4》！

、ノ》〆ノ

ゴ　／

一　”

　3
㌧！㌧1

レノ〉！

　1／o　　　／
ノ　＼

」　￥＼

0　　　　　　1 罵　　　　　　50

（b）　　　　　RH1（9》

62　　　’72　　　82　　　92

20

15

10

o
§

〇　一〇

≡…

甲一一一

　　一一　一
　一　　　　　　　　　　　一一

：。
鰯一

　　二

一一　r露

一　一：＝

　　　　一
　　一一

　　一
一一＝：

　：
　o

＿　　　　一…§

　　　　〇一一一
　　．％：一…』
　　：二：＝一

　一：：：二：

　　　　　一：一
　噂二：：。一：一　　　：二

　　　一
：一　　　　　　　一

一一一

　　：

　　：

一一　：

　　：＝一

　　一一一：

　　　　　z　：：：　　z　　一一
　　：＝膨z

一
一
　

一一一二一

一＝i　　l
　一＝

　．，

一‘

　　　　一一　　〇

　　　岱
　一’　　…

　　　　　一

9一…一＿＿　　一一

　　　　　　　　1

田一　　4
　　　　　　　　，

　　　　　　　　1一

：＝一

一一

o一一
一9

響　一一　一

。一：一：iO　　．＝：

　　　　　一：：：：：：：

一：

qp

i一：：：：＝ ＝：：：：＝：：：：＝＝二：：：＝＝

一　一一　〇一　一 一

：7：：曹鷲＝
働幡　噂＝：一一一。

”　　　　q一”一§i

　0二：：一一一鱈＿。＿一：： ：一

　一

o
：一

一

9

900』田　　84HOU1疑
　102　　　　　112　　　　　匙22　　　　　重33，

　　　　　　　　　儀ρ・

22

鑓

49

62

72

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　62　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　140E　　　　　　　145E　　　　　　　150B
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　　　の降雨強度（等値線は1，4，16，64mm／h）と（b）高さ1kmでの相対湿度（単位は10％，影域は
　　　飽和域，数字の11は雲水量が0．1g／kgであることをあらわす）．緯度，経度は目安として入れてある．

台風中心から遠い側からと，近い側からと，両方から

吹き込む場合があり，その卓越性は（台風中心からの

距離にもよりますが）中心からどの方位にあるかに依

存することがわかりました．台風中心の南側のバンド

では外側から吹き込む場合が多く，北や西のバンドで

は台風中心に近い側から吹き込むことが少なくありま

せん．これらはその後の観測からの結果と合っている

ようです．

　3次元モデルではコリオリ因子の緯度変化の効果が

入りますが，台風中心の南側では赤道を越えて遠くか

ら吹き込み上層で遠くまで吹き出すのに対して，北側

ではあまり遠くまでいきません．これはロスビーの変

形半径の違いとして説明できると思います．東西方向

についていえば，西側の方にいく分延びた形をとりま

すが，これもべ一タ効果によります．この東西非対称

は気圧分布（略）で最も明瞭です．

　格子間隔30kmを用いた結果を第7図に示します．

この例では，細格子域の北と南に粗格子域をおき，細

格子域での格子数は150×90（図はその一部），東西方

向に4，500kmで周期境界条件を課しています（この計

算は1990年代半ばのもの）．，降雨強度（地表付近での雨

水量）と高さ1kmでの相対湿度の図です．サブグリッ

ドスケールの対流の存在域では，高さ1kmで飽和（湿

度100％）のことが多いですが，高さ3km（図略）では

（目の壁雲を除けば）かなり多くの格子点で不飽和（格

子不飽和）です．台風中心の南東側には南西風にさか

らって伝播するスコールライン的な対流がしばしば見

られます．30km格子なので切断誤差は大きいですが，

30km格子でこのように台風のメソスケール構造がシ

ミュレートできるのはMCRMの特長であるといえま
す．

　熱帯収束帯でのクラウドクラスターや渦の発生・発

達，熱帯低気圧の発生の問題に対する基礎研究として

1980年代の後半に行ったことは，亜熱帯高気圧など周

辺の大規模擾乱が存在しない状況を考え静止大気中に

浮力の擾乱を与えた数値実験でした（Yamasaki，1988，

1989a）．このときは，細格子域では40km格子，その

北と南の粗格子域では120km格子を用いました．細

格子域での格子数は120×42で，東西4，800kmで周期

境界条件を課しています．対流が東西方向に比較的一

様に近い形で起こるように浮力の擾乱を初期に与えま

した．これらの対流群がつくる南北循環との相互作用

によって，雲群が次から次へと発生しては消滅します．

このときは24日積分を行っていますが，第8図の左と

右はそれぞれ積分開始8日後と12日後における降雨強

度（雨水量），海面気圧，潜在不安定度（ここでは境界

層の空気を700hPaまで持ち上げたときの浮力）を示

したものです．

　対流が東西方向に比較的一様に起こるような初期条

件を与えても強い所と弱い所とができ，また，対流群

2003年3月 19
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第8図　メソスケール対流解像モデルを用いた数値実験でのクラウドクラスターと台風の発生（Yamasaki，
　　　1988）．格子問隔は40km．（a）と（d）は降雨強度（等値線は1，4，16mm／h），（b）と（e）は海面気

　　　圧（1，000hPaからの偏差，単位は0．5hPa），（c）と（f）は潜在不安定度（上昇気塊の浮力）で薄い影
　　　域（負値の領域）は安定域，最も濃い影と中間の影は強い不安定域をあらわす．（a），（b），（c）は積分

　　　開始後192時間，（d），（e），（f〉は288時間でのもの．図の領域は東西方向に4，800km，南北方向に

　　　1，680kmで，北緯7．5～22．5度の領域を示す．

の多くはバンド状に組織化しています．バンドが低気

圧性の曲率をもった先端部分で渦が発生することが多

く，あるものは台風の卵としてやがて台風の発生に至

ります．これは観測からの結果とも一致します．格子

間隔が40kmなのでレインバンドの数は少なく長い

傾向がありますが，1990年代になって行った30km格

子による計算ではもっと実際に近くなっています．亜

熱帯高気圧のない状況でのこの数値実験では，収束帯

の南側で赤道を越えてくる南西風が北側の風より強い

ため，渦は東北東～北東の方向に移動します．潜在不

安定の分布をみると，活発な対流活動や渦がある不安

定領域の北東側で安定域（第8図cとfにおける薄い

影域）がひろがっているのがわかります．（この安定域

と不安定域の間に潜在不安定度の大きな傾度が見られ

ます．）この対流活動に伴って，とくに北東側で下降流

となって安定域がつくられています．定量的には小さ

いかもしれませんが，実際の大気での亜熱帯高気圧の

強化を意味するものだと思います．この後台風とし

ての発生，北上の時期では図の南側半分の領域では対

20

流は少なくなりますが，やがて活発となって熱帯収束

帯でのクラウドクラスターや渦の形成，台風の発生を

繰り返します．

　次に行ったことは，中緯度での海面温度の南北傾度

を含めることによる傾圧不安定波との相互作用の問題

です（山岬・原，1990）．このとき，（海面温度を時間

的に固定して）180日以上の時間積分を行いました．こ

のうち，熱帯収束帯での台風の発生の例は山岬（1993

a）でも示しました．また，小倉（1994）の中で紹介し

ていただいています．傾圧不安定を含むときには亜熱

帯高気圧（高圧帯）的なものができるので，渦や台風

は東向き成分をもった移動ではなく西向き成分をもつ

ようになります．傾圧不安定波との相互作用での興味

の1つは，切離低気圧としての上層の寒冷渦と台風の

発生の関係です（山岬，1993a）．数値実験では長時間

積分の中で何回も寒冷渦と台風の発生とがみかけ上は

強い関連をもっているようにみえていましたが，1970

年代のSadler（1976，1978）の議論を支持するもので

はなく，寒冷渦の効果は小さいのではないか，と考え

“天気”50．3．
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るようになりました．対流の活発化には上層よりもは

るかに対流圏下層の状態や潜在不安定にかかわる中層

の状態の方が効いている筈です．このことを確かめる

ために，寒冷渦との相互作用に関する簡単化した状況

下での数値実験も行いました（山岬・原，1991）．傾圧

不安定を含む長時間積分はその後1990年代後半にかな

りやっていますが，時問的な余裕がなくまだ論文とし

て発表していません

　地球温暖化の問題に関連して，1980年代末～90年代

初めに，時岡達志さん（当時，気象研究所）の希望で

数値実験を行ったことがあります．海面温度は米国プ

リンストン大学地球流体力学研究所（GFDL）が温暖化

時の数値実験で得たもの及び現在の気候の下でのも

の，大気の初期データには気象研究所の大気大循環モ

デルで得られた夏の大気の状態を用いました．MCRM

は既に全球モデルとして使えるようにしていました

が，数値実験では南緯30度より北だけを扱いました．

この当時，気象研究所の大循環モデルの格子間隔は経

度方向に5度，緯度方向に4度で，MCRMではこれら

の1／9の格子間隔を細格子域で用いて数値実験を行

いました（山岬，1990）．このときの結果についての印

象としては，温暖化したときは現在に比べて対流は活

発になりクラウドクラスターや渦は多く発生し，台風

としては弱いものが多くできるのではないか，という

ものでした．しかし，研究としては中途半端なもので

あったと思っています．与えた海面温度や初期条件な

どモデル間のミスマッチの問題もあったかもしれませ

んが，筆者が最も気になったことは，大循環モデルに

おける亜熱帯高気圧の北偏がそのままMCRMでも引

き継がれ，日本の典型的な夏の状態とは少し違ってい

たことです．（それでもMCRMの方が高気圧の北偏を

抑えて夏の状態により近い結果を示していました．こ

れは熱帯域における対流活動のモデル間の違いによる

ものと考えています．）このような大規模場の状態の問

題や，放射過程などモデルに不十分な面もあり，また，

時間積分も長くはなかったので，温暖化の効果をみる

数値実験として特に意味があったと思ってはいません

が，MCRMの意義という点である程度満足できるも

のでした．この数値実験では偏東風波動擾乱がスケー

ルにおいても振舞いにおいてもよくシミュレートさ

れ，積雲対流解像モデルからのメカニズムの理解とも

合致していました

　ここまでは理想化した（簡単化した）条件の下での

シミュレーションやメカニズムの理解を目的とした数

2003年3月
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値実験の話ですが，実際の状況に対する数値実験は

1988年頃に始めました．初期条件としては，気象庁の

全球客観解析データ（GANAL）を用い，モデルはこの

ときに緯度・経度座標で全球も扱えるようにしまし

た．筆者の場合，実際の数値実験では全球である必要

はないので，たとえば，南緯30度から北の領域で，北

極を含むか北緯70度（または60度）より南の領域だけ

を扱いました．最初にやったのは1987年7月，台風が

フィリピン付近にあり，梅雨明けが発表になったすぐ

後に梅雨前線が南下したときの事例でした．モデルは

梅雨前線の南下を予測することができ，GANALを用

いた研究に明るい展望をもつことができました（山岬，

1993b）．今日に至るまでGANALは筆者の研究にとっ

ても貴重なものとなっています．

　GANALを用いたMCRMによる予報実験は1990
年8～9月に発生した台風の移動に関してはかなり

行っています．この年は日本を中心とする東南アジァ

ではSPECTRUM（Special　experiment　concerning

typhoon　recurvature　and　unusual　motion），アメリ

カではTCM90（Tropical　cyclone　motion90）など，

時期をあわせて台風の特別観測が行われた年です．

MCRMは台風の移動をとくに念頭においてつくった

ものではありませんでしたが，このときの20例位の数

値実験では或る程度満足できる結果が得られました

（Yamasaki，1992）．当時，気象庁のモデルで最も問題

になっていた台風の北偏バイアスはMCRMでは小さ

かったと思います（初期条件として用いたGANALに

は北偏バイアスを生じさせる大規模な流れが含まれて

いたと考えられますが）．

　1990年に発生した台風のうちT9019（台風Flo）にっ

いてはその後，メソスケール構造をみることにウエイ

トをおいて研究を続けてきました．一方，台風の強さ

の予測に関して，永田　雅さん（気象庁）を中心に国

際的なモデル比較実験（COMPAREIII）が行われまし

た．筆者は比較実験には参加していませんが，1999年

12月に気象庁で行われたワークショップに参加するこ

とができました．このときの台風強度に関する筆者の

話の要旨は座長であったElsberryさんがBAMSの

中でかいています（Nagata6！α1．，2001a）．MCRMで

は用いた細格子域での格子間隔5／24度（約20km）に

対してT9019の中心気圧を950～940hPaまでしか表

現できませんでした．観測された最低中心気圧890

hPaをシミュレートできるためには初期条件やモデ

ルの格子問隔，計算スキームの問題などを改善する必

21
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要があります．なお，1km格子の軸対称モデルを用い

た簡単化した条件下での数値実験では880hPa，氷相

過程を入れると850hPaまで表現できていることか

ら，氷相過程の重要性も示唆されます．しかし，3次

元モデルや現実大気では，コリオリ因子の緯度変化の

効果や環境風の鉛直シア等の効果で台風の発達は抑制

されるので軸対称モデルの場合のようには発達しない

こともわかっています．台風強度の適切な予測にはな

お今後の研究が必要であることは述べるまでもありま

せん．

　台風のメソスケール構造に関しては，MCRMから

の結果を他のモデルからの結果と比較する機会はそれ

まではあまりありませんでしたが，このとき降雨量の

分布を比較することができました．筆者の結果を第9

図に示します．図では6時間積算雨量ではなく，積分

開始後48時間と54時問での降雨強度（雨水量）を示し

てあります．モデルでは雲水量の分布（図略）も得ら

れていますが，予測可能性（predictability），予測限界

の問題があるにも拘わらず，48時間後の予測結果は気

象衛星からのものと比較的よく一致しています．6時

問積算雨量（図略）を他のモデルからの結果（Nagata

6！α1．，2001b）と比べるとMCRMでは，台風域での降

雨域の広さやレインバンドの幅が大きくないこと，台

風中心から300km以上はなれた所の降雨量が少なく

ないこと，台風のはるか南の方の熱帯収束帯での対流

による降雨量も多分実際により近いこと等の特徴が得

られています．また，台風内域の対流と遥か南の方の

対流との間の雲があまりない領域（台風中心の西方か

ら南へと入り込む安定域）もシミュレートできていま

す．

　ここまではYamasaki（1986，1987）のモデルを用

いた話ですが，Yamasaki（2001）では2つの点につい

て改善しています．そのうちの1つは積雲対流に伴う

上昇域の占める割合に関する仮定です．Ooyama

（1971）やArakawaandSchubert（1974）のパラメタ

リゼーションでは，雲が占める割合は1に比べて十分

に小さいとして方程式が近似されています．これは，

Kuo（1965）のパラメタリゼーションは別として，cloud

mass　fluxを用いたモデルでなされてきた近似です．

大規模現象を扱う場合には問題はありませんが，メソ

スケール現象を扱うときには，雲が占める割合が小さ

いという仮定は不適当です．MCRMで問題にするの

は積雲対流に伴う上昇域の占める割合σですが，この

割合は通常は1に比べて十分に小さくはありません．
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第9図 メソスケール対流解像モデルを用いた台風

Flo（T9019）に対する数値実験で得られた
降雨強度（等値線は1，4，16，64mm／h）．

初期値として1990年7月14日00UTCに
対するGANALデータを用いたもの．（a）
48時間後と（b）54時間後．緯度・経度座標

を用いており，格子間隔は5／24度（約20
km）．

0

したがって，σを有限な値として何らかの方法で決め

る必要があります．Yamasaki（1986）では，どう決め

たらよいかよくわからないこの問題を避けて，とりあ

えずOoyama（1971）と同様の近似を用いることとし

ました．この点の改善をYamasaki（2001）まで行わ

ずにこの15年間用いてきたのは，議論したいことの本

質を損なうものではなかった（ようにみえた）からで

すが，当然のことながらモデルの精度を上げようとす

れば，この問題を避けることはできません．このこと

はMCRMだけでなく，cloudmassflhxを用いている

他のメソスケールモデルについてもいえます．

Yamasaki（2001）ではσの上限値が0．2～0．4の範囲
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にあれば熱帯低気圧の構造や強さに顕著な違いはみら

れませんでした．今後σの決め方を改善していくため

には観測からの理解も必要です．

　もう1つの改善点は，雲水量の分布を改善するため

にサブグリッドスケールの雲水量も時間発展として扱

うようにしたことです．Nasuno　and　Yamasaki（2001）

でもそのように扱っています．Arakawa　and
Schubert（1974）など大規模現象を扱うときのパラメ

タリゼーションやYamasaki（1986〉では，サブグリッ

ドスケールの雲水量は診断的に扱われてきました．サ

ブグリッドスケールの積雲対流が起こらなくなった後

は，雲水は不飽和域で蒸発するし，蒸発しないときは

風に流されます．水の収支という意味でもサブグリッ

ドスケールの雲水量を時間発展として扱うことが望ま

しいわけです．（雨水量についてはYamasaki（1986）

以来，時間発展として扱っています』）Yamasaki

（2001）のモデルは梅雨前線に伴うクラウドクラスター

にも適用していますが（Yamasaki，2002），Yamasaki

（1986）のモデルを用いた場合と比較すると，全体とし

ては同じような結果ですが，雲水量の分布は確かに改

善されています．

　これまでMCRMではメソスケール対流の集団とし

てのレインバンドやクラウドクラスター及びそれより

大きなスケールの方に研究対象の重点をおいてきまし

た．一方，個々のメソスケール対流については，用い

ている格子間隔が大きいと当然のこととして切断誤差

は小さくはありません．その振舞いは定性的には現実

的であると考えていますが，定量的なことまで問題に

するときは格子間隔5km以下が望まれます．一方，

実際に観測された状況に対して個々のメソスケール対

流までも適切に予測しようとすると，初期条件が問題

となります．メソスケールまで含めた初期条件化の問

題は今後に残されています．

　5　おわりに

　第2節以後では1980年代の研究を中心に述べまし

た．示した図の多くは今となっては古いものとなって

しまいました．コンピュータが進歩した1990年代や最

近の数値実験では実際の現象のシミュレーションによ

り近い結果が得られていますが，紙面の都合で省略す

ることとしました．時間的な余裕がなくてまだ論文に

していないものも多く，結果を論文の形でみていただ

けないのが残念です．

　モデル開発に関して次のことを付け加えたいと思い
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ます．筆者が研究で用いたモデルは筆者自身が開発し

たもので，そのために多くの時間を費やしてきました．

プログラムの作成，変更という作業はもちろんですが，

数値モデルが物理法則及び自分の意図したことを適切

に表現できているかどうかという技術的な面の知識，

理解も必要です．これに関して次のことを記します．

　微分方程式の数値解を得るとき，層のとり方，予報

変数の配列の仕方は重要です（山岬，1982）．今から35

年も前のことですが，1966年頃，軸対称台風の数値実

験（Yamasaki，1968a，b）の後に，エネルギー等を保

存するスキームのモデルで数値実験を行なおうとした

ことがあります．このために，水平風温度，気圧を

同じ鉛直レベル（鉛直速度とは別のレベル）でとるモ

デルをつくりました（Lorenz　gridと呼ばれているも

の）．このようなモデルで数値実験を行ったところ，鉛

直方向にガタガタした結果（たとえば，水平風の符号

がレベル毎に異なる結果）が得られました．そこで，

線形方程式の解を求めてみたところ，まさにこれと同

じ結果が得られました．これは微分方程式の解ではな

い偽の解ですが，この理由は層の厚さ（鉛直方向の格

子間隔）が十分に小さくはないことによっています．

そのときのモデルにはパラメタライズした対流による

熱の効果が含まれていて，摩擦収束が本質的な役割を

果たす準地衡風的なCISKが微分方程式の解として存

在するケースですが，層の厚さが10m位（この値は鉛

直安定度に依存）より小さくない限り近似解は得られ

ず偽の解が不安定モードとして得られてしまいます．

安定成層中の中立波（重力波など）は層が粗くても問

題はありませんが，パラメタライズされた熱による不

安定モードを表現するためには，層の厚さを非現実的

なほど小さくとらないといけないということがわかり

ました．結局，温度を水平風や気圧とは異なるレベル

（鉛直速度と同じレベル）にとったモデル（Chamey－

Phillips　gridとよばれているもの）を，その後，現在

に至るまで用いています．

　以上は静力学モデルでの話ですが，非静力学モデル

のうち非弾性系のモデルでは，凝結熱の放出によって

成長する対流についてはその層では問題はありません

が，対流雲の雲頂より上の層（凝結熱の放出がないの

で安定層）ではLorenz　gridでの層の厚さが十分に小

さくないと偽の解となります（振幅は大きくないので

深刻ではありませんが）．この場合も温度を水平風と別

のレベルにとれば問題は生じません．Yamasaki
（1972）以後の非弾性系のモデルでの予報変数の配置は
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このことを考慮してとってきました．なお，弾性系（圧

縮系）のモデルに対する線形論によれば，いずれのと

り方でも近似解が得られるので，1980年代末に開発し

た圧縮系のモデル（現在用いている3次元モデル）は

温度を水平風と同じレベルにとっています．なお，静

力学モデルにおける層のとり方について1980年代に荒

川昭夫先生が大気大循環モデルについて問題点を指摘

されていたことがあります（Arakawa　and　Moorthi，

1988）．台風やメソスケール現象などを扱った他のモデ

ルでも問題があったのではないかと想像されますが，

非線形効果や鉛直方向の渦拡散などの効果によってあ

まり問題にならなかったということでしょうか．筆者

はこのような問題点をモデルが含むのは避けたかった

ので，1960年代以来ずっと，この点に関して問題のな

いスキームを用いてきました．

　本稿では受賞対象となった研究を中心に述べてきま

したので，積雲対流やメソスケール対流などの湿潤対

流を含まない研究にはふれませんでした．研究の上で

私が直接かかわりのあった人をなるべく記しておきた

いという意味で，次のいくつかの研究，すなわち，順

圧不安定波に関する研究（YamasakiandWada，1972

a），及び順圧不安定波に対する対流の効果に関する研

究（Yamasaki　and　Wada，1972b），順圧モデルを用

いた渦の移動に関する研究（山岬・大西，1985；小林，

1996），及び傾圧不安定波に関する研究（本田，1996；

山岬・本田，1996）等があることを付記したいと思い

ます．第2節でも記した傾圧不安定波（温帯低気圧）

及びそれに対する対流の効果に関する研究は1980年代

における研究の発展として東京大学在職時にとくにや

りたかった研究分野でしたが，論文にする時間的な余

裕がありませんでした．

　この度，藤原賞をいただくことになったとき，それ

にふさわしい方々がおられるのに，という気持ちでし

たが，私を推薦して下さった方や選考にかかわって下

さった方に感謝して素直にお受けすることにしまし

た．本稿を終えるにあたって，あらためてこれまでを

振り返ってみたいと思います．

　気象学会賞をいただいたときは本稿のようなものを

かいていないので，今回の受賞対象の研究以前のこと

にさかのぼりますと，大学院の修士課程のとき，指導

教官は正野重方教授でしたが，実際には当時助手をし

ておられた松野太郎さん（現在，地球フロンティア研

究システム長）のお世話になりました．私が修士課程

に入って間もない頃，松野さんは正野先生の手伝いと

いう形で（実際は松野さんのアイデアで）台風のシミュ

レーションを始めることになりました．私はその手伝

いで（私が多くのことを学ばせてもらったということ

ですが），米国滞在中の正野先生が秋（1963年）に発表

するのに問に合うよう夏休みを9月に振り替えてのこ

とでした．懐かしい思い出ですし，このときのことは

私にとって貴重なものでした．松野さんが九州大学に

いかれてからは柳井迫雄助教授（当時）にお世話にな

りました．その頃は私の2年先輩である廣田　勇さん

とよく囲碁を楽しんでいました．それは研究のために

も意義が大きかったのだと思います．当時は新しかっ

た東京大学理学部3号館での思い出です．

　1968年4月に気象庁気象研究所に就職でき，熱帯擾

乱の不安定論を始めました．気象研究所は当時は東京

都内（中央線の高円寺）にあり，コンピュータを使う

のに気象庁に通っていました．私はその頃は，現在通

勤している根岸線の新杉田に近い根岸（横浜市）に住

んでいたので，夕方，帰りに気象庁によることが多かっ

たのですが，夕陽の中の気象庁周辺はどういうわけか

印象的でした．初めての職場で希望をもっていたから

かもしれません．多くの人との出会いも新鮮でした．

その後1969年10月から2年間，ニューヨーク大学の大

山勝通教授の所で研究できることになりました．

Ooyama（1964）のCISKを発展させた博士課程での台

風の研究で学位を取得していたことでニューヨークで

の生活ができることになったことは大きな幸いでし

た．ニューヨークから帰った翌年（1972年）5月に，

大学のときの台風と気象研究所（及びニューヨーク大

学）で行った熱帯擾乱の研究で学会賞をいただきまし

た．

　その後の研究については本稿で長々と記しました

が，この30年間の研究の中で（少し誇張したいい方を

すれば）感動的だったことが1回だけあって，それは

1980年代半ばに，メソスケール対流を解像するモデル

で台風のスパイラルバンドがシミュレートできたとき

でした．細格子の非静力学モデルによって軸対称なが

らも台風をシミュレートできたとき（1970年代半ば）

もよかったと思いましたが，台風のスパイラルバンド

がシミュレートできたときは，問題が難しいと思って

いただけに有難いことでした．今回の受賞対象の中心

は細格子の非静力学モデルによる研究であると理解し

ていますが，メソスケール対流を解像したモデルの開

発とそれを用いた研究の方により大きな意義を感じて
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います．

　誰しもそうかもしれませんが，研究にとって重要な

ことは，具体的な研究の示唆よりも，研究のやり甲斐

を感じることのできる励ましと環境だと思っていま

す．私は1970～80年代に気象研究所において台風の研

究をすることの意義を強く感じられる環境の中にいま

した．これは新田　尚さんをはじめとする気象庁本庁

や気象研究所の方々のお蔭で，研究者としては有難い

ことでした．また，1980年に気象研究所の筑波移転に

伴ってコンピュータが導入されたとき，私は気象を選

んで本当によかったと思いました．（そんな思いは

ニューヨークにいけたときを含めて何回かあります．）

大きなコンピュータで1970年代にはできなかった広領

域の計算ができるようになり，このときの論文

（Yamasaki，1983，1984）は松野さんが評価をして下さ

いました．この頃が私にとって研究者としては最も幸

せなときだったように思います．筑波の広々とした

ゆったりした気分の中での研究（と生活）は懐かしい

思い出です．1985年にバンコク（タイ）で2週間にわ

たって熱帯低気圧の国際的なワークショップがありま

した．1988年にはオーストラリアで熱帯気象に関する

国際会議がありました．1989年にはマニラ（フィリピ

ン）で熱帯低気圧に関する2回目のワークショップが

あり，私は熱帯低気圧の発生に関する理論的な面のま

とめの発表をしました（Yamasaki，1989b）．これらは

1986～89年の論文（Yamasaki，1986，1987，1988，1989

a）と共に，私の40代におけるものです．

　1992年から毎年，9回にわたって，GCSSのpanel

meetingに出席することができました．これは上記の

2つの論文（Yamasaki，1983，1984）を松野さんが

Browningさんに紹介して推薦して下さったお蔭です

が，meetingでBrowningさんは私の研究に関心を

もってくれ，Browningさんの後を継いだRanda11さ

んは或るワークショップで私をCRMを最初にやった

者として紹介してくれたこともあります．ついでに記

しますと，都田菊郎先生が1980年代の半ば頃，私の細

格子の非静力学モデルについて，20世紀の末には完全

に開花するでしょうと励まして下さったこともありま

した．今回の受賞が決まったとき，これまで折にふれ

て励ましをいただいた廣田さんが「メソ気象学の最も

基本的なテーマを．．．．．．．」という言葉で評価して下さっ

たことも嬉しいことでした．ここには記しませんが多

くの方々に支えられて今回の賞をうけることができた

ことを感謝して，この稿を終えたいと思います．
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