
１．はじめに

この度は名誉ある山本賞を授与いただき，誠にあり

がとうございます．受賞対象の業績は，大学院博士課

程在籍中に取り組んだ研究課題で，極域における雲の

変動と大気波動の関係についてまとめたものです．本

稿では，受賞対象となった論文の内容について，その

背景と成果について解説します．まず，極成層圏雲の

特徴と大気波動との関係についてレビューし，大気波

動が極成層圏雲と対流圏の雲の同時出現を引き起こす

機構について述べます（Kohma and Sato 2013）．次

に，大気波動が駆動する成層圏循環に対応して，対流

圏の雲が変動することについて，成層圏突然昇温と極

域対流圏上層の雲との関係に注目して解析した結果を

説明します（Kohma and Sato 2014）．

２．極域の雲の変動

極域の中層大気には，他の緯度帯では観測されない

極成層圏雲や極中間圏雲といった固有の雲が出現しま

す．極成層圏雲は冬季成層圏中下層の低温域に出現す

る雲です．成層圏は水蒸気量が少ないですが，冬季極

域は極夜となり，オゾンによる短波放射吸収に伴う加

熱が無くなるため，極めて低温（＜195K）となり，

雲粒が形成されます．気体から新たに粒子が形成され

ること（均一核形成）はほとんどなく，核となる微粒

子（エアロゾル）に水蒸気や硝酸，硫酸が凝結・昇華

することで，極成層圏雲の雲粒が形成されると考えら

れています（Lowe and MacKenzie2008；Peter and

 

Grooß2012；平沢・山内 2017）．

極成層圏雲は，春季の南極域に出現するオゾンホー

ルの形成において，重要な役割を果たすことが知られ

ています．フロンなどの人為起源，あるいは自然起源

の塩素化合物・臭素化合物は，ブリューワー・ドブソ

ン循環と呼ばれる成層圏子午面循環によって，赤道対

流圏界面を通して，南北へ輸送されます．この間に，

光化学・光解離反応を含む化学過程を通して，

ClONOやHClといった化学的に不活性な化学種に

変換されます．これらの極成層圏雲の雲粒上での不均

一反応により，塩素分子が生成されます．同時に生成

される硝酸は極成層圏雲の材料として雲粒に取り込ま

れるので，逆反応は起こりにくく，塩素分子は大量に

極成層圏に蓄積します．春になり，太陽光が極域成層

圏に到達すると，塩素分子が光解離して（ClO)が形

成されます．それがオゾンの光化学反応において触媒

的に働き，オゾンを効率的に破壊します（Chipper-

field 2015；Solomon 1999）．塩素化合物とともに臭

素化合物が関与する反応サイクルも，オゾン破壊過程

に寄与します．

極成層圏雲の雲粒は，温度が霜点より高い領域で観

測される粒子（Type-I）と，低い領域で形成される

粒子（Type-II）に分類されます．Type-Iはさらに，

非球形固体粒子のType-Iaと，球形液体粒子の

Type-Ibに分けられます．Type-Iaや Type-IIの極

成層圏雲は，重力落下することで，粒子を構成する硝

酸や水を下部成層圏から取り除くことが知られていま

す（Fahey et al. 1990）．粒子の落下に伴う脱窒によ

り，ClOを不活性化する反応（ClO＋NO＋M →

ClONO＋M）が阻害されることになります．こうし

て，春季に極成層圏雲が消えた後でも，塩素を触媒と

するオゾン破壊反応が長く続きます．

以上のように，オゾンホールの季節予測・将来予測
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をするには，極成層圏雲の出現頻度やその粒子の成分

の変動要因を理解することが必要不可欠であると考え

られます．

これらの変動要因を大気力学的に調べた研究が，こ

れまで多くなされています．ロスビー波や重力波等の

大気波動は，ブリューワー・ドブソン循環を駆動する

ことで東西平均温度を変調すると同時に，それ自身が

温度変調を伴うため極成層圏雲の出現頻度や成分に影

響を与えます．前者はロスビー波が主要な役割を担

い，後者はロスビー波と重力波が重要となります．

まず，ブリューワー・ドブソン循環による影響につ

いて説明します．Salby et al.（2011）及びSalby et
 

al.（2012）は，衛星によるオゾン全量観測から得ら

れた南半球オゾン全量の年々変動に対して，70hPa

面における上向きEliassen-Palm（EP）フラックス

や赤道準２年周期振動の位相に基づいた重回帰分析を

行いました．その結果，オゾン全量の年々変動のほと

んどが，冬季のEPフラックスと赤道準２年周期振動

の位相で説明できることを示しました．これは，ロス

ビー波が駆動するブリューワー・ドブソン循環の強弱

が，南極成層圏の東西平均温度場を変調し，極成層圏

雲の頻度に影響を与え，結果として，オゾン全量の高

低に現れていると解釈することができます．

次に，大気波動自身に伴う温度変調について述べま

す．大気重力波，特に地形性重力波に伴って，Type-

IIや Type-Iaの極成層圏雲が観測される例が多く報

告されています．南極では，南極半島からエルスワー

ス山脈にかけてと，南極横断山脈，ロス海の西岸付近

が地形性重力波の「ホットスポット」であると言われ

ています（Alexander et al. 2011；Watanabe et al.

2006）．Alexander et al.（2013）では，複数の衛星観

測データと再解析データを組み合わせて，その影響の

定量化を試みています．南極半島やロス海に注目し，

800hPa面での風速や山脈の走向に対する風向，成層

圏温度などを元に，地形性重力波が励起され，極成層

圏雲に影響を与えた可能性が高いと診断された日を求

め，解析を行っています．その結果，南極で観測され

る極成層圏雲全体の５％が地形性重力波に起因すると

いう推定を得ています．

地形性重力波に伴う急激な温度変化により形成され

たType-IIの雲粒がType-Iaの凝結核として働き，

その下流の広い地域でType-Iaの極成層圏雲が多く

観測されることが報告されています．Hopfner et al.

（2006）は，Envisat衛星搭載のマイケルソン干渉計

に基づく極成層圏雲のタイプ判別を行いました．その

中で，それまではType-Ibしか観測されていなかっ

たにも関わらず，南極半島及びエルスワース山脈付近

にType-Ia粒子が突然観測され，その後の数日に

渡って，7000km下流の領域までType-Iaの極成層

圏雲が観測される事例を示しています．

さらに，地形性重力波だけでなく，非地形性重力波

に伴うType-IIの極成層圏雲も報告されています．

Shibata et al.（2003）では，昭和基地のマイクロパ

ルスライダーにより観測されたType-II極成層圏雲

の事例を詳細に解析しています．ラジオゾンデのデー

タから慣性重力波の存在を確認し，再解析データを用

いた渦位分布の解析から，この重力波が総観規模波動

の砕波に伴って自発的に放射された可能性が高いこと

を示しています．これは，極成層圏雲に影響する重力

波の起源が，南極半島やロス海西岸などの地形が急峻

な領域に限定されないことを意味しています．

より大きな空間スケールの大気波動と極成層圏雲の

関係も調べられています．惑星規模・総観規模の波動

の位相が低温となる領域で極成層圏雲が観測される事

例が多く報告されています（Teitelbaum and
 

Sadourny 1998；Teitelbaum et al. 2001；Shiraishi
 

et al.2001；Innis and Klekociuk 2006；Kohma and
 

Sato 2011）．

最近では，対流圏の雲と極成層圏雲の関係を示す研

究がなされています．これらの異なる高度の雲が同時

に観測される事例は，2000年代初頭には，ドームふじ

基地での地上観測でも報告されていました（Hayashi
 

et al. 2004；Yamanouchi et al. 2003）．しかしなが

ら，地上ライダーを含む地上からの観測では，対流圏

に光学的に厚い雲があるとき，成層圏の観測はできな

いため，対流圏の雲と極成層圏雲の同時出現の一般性

を地上から確かめることは困難でした．近年になり，

比較的新しい衛星であるCloudSatと CALIPSO

（Cloud-Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Sat-

ellite Observations）がそれぞれ搭載する衛星雲レー

ダー・ライダーを組み合わせた研究により，極成層圏

雲と対流圏の雲の同時出現は頻繁に起こることが指摘

されるようになりました（第１図）（Achtert et al.

2012；Adhikari et al.2010；Wang et al.2008）．

以上のように，極域冬季における成層圏・対流圏上

層の雲の変動を理解するためには，大気波動の影響

を，(i)波そのものに伴う温度変動と (ii)波強制が

駆動する循環に伴う断熱昇温・降温の２つの観点から
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調べる必要があります．そこで，これらの雲と大気波

動の関係を包括的に明らかにするために，衛星ライ

ダー観測データ，GPS電波掩蔽観測データ，及び再

解析データを組み合わせたデータ解析を行いました．

３．対流圏界面付近の雲と極成層圏雲の同時出現機

構

受賞対象の第１論文Kohma and Sato（2013）で

は，Wang et al.（2008）などで報告されている，極

成層圏雲と対流圏上層の雲の同時出現について，その

関係を検証し，そのメカニズムについて考察しまし

た．先に述べたように，これらの異なる高度の雲の同

時出現を報告した先行研究はありましたが，そのメカ

ニズムについては，明らかになっていませんでした．

先行研究では，熱帯において強い対流に伴って対流圏

界面よりも高い高度に雲が観測される事例からの類推

に基づき，対流が原因ではないかと推論されていまし

た．しかしながら，極域は熱帯と比べ低温であるた

め，空気中の水蒸気量が少なく，対流圏界面を貫くよ

うな対流が頻繁に起きるとは考えにくいと思われまし

た．さらに，そもそも極成層圏雲と同時に出現する雲

がどの高度にあるのか，つまり，対流圏界面より下に

存在するかという点も十分に検証されていませんでし

た．

そこで，本研究では，CALIPSO衛星搭載のライ

ダーの観測データと再解析データを用いて，極成層圏

雲と対流圏の雲の同時出現の機構を明らかにするため

の解析を行いました．Pitts et al.（2009）の手法を用

い，極成層圏雲の検出・粒子の成分判別を行いまし

た．日ごとの雲出現頻度を経度20度・緯度５度の大き

さのビンごとに計算して，これを解析しました．大気

場の解析にはERA-Interim（Dee et al. 2011）を用

いました．

まず，これら２つの異なる高度の雲の関係を統計的

に調べました．第２図には，６月における極成層圏雲

を含む雲の出現頻度についての異なる高度間の相関係

数を示します．極成層圏雲は15～25kmの高度で観測

されます．その高度領域の雲（極成層圏雲）と下層の

高度９～11kmの雲との間に相関がある一方，それよ

り下の雲と極成層圏雲には有意な相関は見られません

でした．このことから，極成層圏雲と同時に出現する

第１図 (a)CALIPSO衛星による2008年８月２
日の減衰後方散乱係数（大気中の分子や
雲粒子などによる散乱の大きさを表す）．
(b)同じ断面での極成層圏雲（PSC）の
タイプ．Pitts et al.（2009）の定義によ
る．Iceは Type-II，STSは Type-Ib
に対応する．Mix1とMix2はType-Ia
と Type-Ibの混合した状態を意味し，

Mix1のほうがMix2に比べて，粒子数
が少ない雲に対応する．黒実線は渦位に
基づく対流圏界面．

第２図 ６月における極成層圏雲を含む雲の出現
頻度についての異なる高度間の相関係
数．右側のパネルは雲の出現頻度の高度
分布を百分率で示している．
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雲の出現高度は，９～11kmであることが分かりまし

た．高緯度の冬季の平均的な圏界面高度は８～９km

ですので，この下層の雲は成層圏に存在している可能

性があると考えました．これを検証するために，局所

的に計算された圏界面高度からの相対高度に基づく解

析を行いました．極夜の期間では，対流圏と成層圏の

間の静的安定度の差が小さくなり，圏界面が曖昧にな

ります．そこで，ここでは，対流圏界面の定義に，

Wilcox et al.（2012）で提案されている熱的圏界面と

力学的圏界面を組み合わせた定義を用いました．結

果，極成層圏雲と同時に出現する雲は，対流圏という

よりも，対流圏界面付近及びそのやや上に存在するこ

とが明らかになりました．以上の結果は，この雲を対

流 圏 上 層 の 雲 で は な く，対 流 圏 界 面 雲

（TropoPausal Cloud，以下，TPC）と呼ぶほうが適

当であることを意味しています．

極成層圏雲とTPCの同時出現のメカニズムを明ら

かにするために，それらが同時出現する際の力学場に

着目し，対流圏界面付近の高気圧性渦位偏差を基準経

度とした合成図解析を行いました．第３図に雲出現頻

度の合成図を，高度と基準経度からの相対経度の関数

として示します．高気圧性渦位偏差に伴い，その上空

で雲の出現頻度が増大しており，高度９～10kmと

17～23kmで極大を持つことが分かりました．この結

果は，高気圧性渦位偏差が圏界面付近にあるときに，

極成層圏雲と対流圏界面付近の雲が同時出現しやすい

ことを意味しています．

各事例を詳しく見てみると，極成層圏雲とTPCの

同時出現を伴う高気圧性渦位偏差は，数千kmの水平

スケールを持ち，高度15kmに及ぶ背の高い構造を

持っていることが分かりました．これはブロッキング

高気圧の特徴と一致します．つまり，ブロッキング高

気圧の上の低温により，極成層圏雲とTPCが出現し

やすい場になっていることが，それらが同時出現する

上で重要であると考えられます．先行研究で示されて

いた極成層圏雲とTPCの出現事例についても高気圧

性渦位偏差が存在していることが確認されました．

また，ブロッキング高気圧に伴う低温による，極成

層圏雲の雲粒の成分への影響を調べました．第４図に

は，第３図と同じ断面で，８月における雲出現頻度と

極成層圏雲のタイプが占める割合を示します．冬季成

層圏では西風が卓越していることに注意すると，高気

圧性渦位偏差の風上側では，Type-Ibの極成層圏雲

の割合が多いことが分かります．一方で，渦位偏差の

直上付近においては，Type-IIの雲の割合が増大し，

風下側では，Type-Iaを含む雲が多いことが明らか

になりました．これは，Hopfner et al.（2006）など

で指摘されている，地形性重力波による急激な温度低

下に伴うType-Iaの形成過程と同様のプロセスが，

より大きなスケールでブロッキング高気圧に伴って起

きていることを示唆しています．ここまでで述べた，

ブロッキング高気圧と極成層圏雲・TPCの関係は，

南北両半球において観測されることを確かめていま

す．

４．成層圏突然昇温時の上部対流圏と雲出現頻度減

少

前節の極成層圏雲とTPCの研究をしている時，冬

季北極域における対流圏上層（高度10km以下）の雲

の分布を眺めていると，時折，雲量の急激な減少が見

られること，そしてその数日前に成層圏突然昇温が発

生していることに気が付きました．そこで，成層圏突

然昇温に注目し，残差平均流と雲出現頻度の変動を解

析しました（Kohma and Sato 2014）．

成層圏突然昇温は，成層圏の極域の気温が数日で40

から50Kも上昇する現象です（Matsuno 1971）．これ

は成層圏子午面残差循環が強化されたことに伴う，極

域での断熱加熱によって説明されます．この影響が対

流圏にまで及ぶことが2000年代から指摘されており

（Baldwin and Dunkerton 2001など），その過程は主

に力学的な観点から調べられていました．一方で，そ

第３図 ６～９月における対流圏界面付近（300

K面）の高気圧性PV偏差の中心を基
準にして作成した，雲出現頻度の合成
図．等値線が雲出現頻度を表し，間隔は
５％．陰影は95％以上有意な領域を示
す．破線は対流圏界面．縦線はPV偏差
の中心経度（相対経度０度）を表す．
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の影響が対流圏の雲にも現

れることが指摘されていま

す．例えば，Eguchi and
 

Kodera（2007）で は，

2002年の南半球成層圏突然

昇温に伴って，熱帯の巻雲

の雲量が増大したことを示

しています．また，Li and
 

Thompson（2013）では，

月平均の時間スケールにお

いて，成層圏循環の強度と

極域の雲出現頻度に負の相

関があることを指摘してい

ます．本研究では，成層圏

突然昇温後の極域対流圏上

層の雲の変動を，衛星ライ

ダー観測，GPS電波掩蔽

観測，再解析データを用い

て，2009，2010，2012年の

突然昇温の事例に着目して

調べました．事例が３つに

限られているのは，衛星ラ

イダー観測の開始以降に解

析期間を限定したからで

す．

第５図に，2008/2009年，

2009/2010年，2011/2012年

の12月から３月までの北緯

70～82度における東西平均

した雲出現頻度と東西平均

気温の時間高度断面を示し

ます．いずれの年において

も，北極域の高度７～12

kmにおいて，東西平均し

た雲の出現頻度の減少が見

られます．大気場との比較

のために，高度10kmでの

東西平均した雲頻度が５％

を下回る日を「雲減少日」

として定義しました（2009

年１月25日，2010年２月５

日，2012年２月12日）．ま

た，雲減少日以降は，１ヶ

月程度，雲出現頻度が低い

第４図 (a)第３図と同じ．ただし，８月のもの．(b)-(e)極成層圏雲の各成
分が占める割合を (a)と同じ断面で示した．(b)Type-Ib，(c)

Type-Ibと少量のType-Iaの混合，(d)Type-Ibと比較的多量の

Type-Iaの混合，(d)Type-II．

第５図 北緯70～82度における東西平均した雲出現頻度（陰影）と東西平均気温
（等値線）の時間高度断面．(a)2008～2009年，(b)2009～2010年，
(c)2011年～2012年．等値線間隔は５K．雲減少が見られたタイミング
を黒破線で示している．カットオフ周期10日のローパスフィルタで平滑
化している．2009年２月18日～３月11日，2012年１月23日～２月２日，
および３月８～19日はデータの欠損のため，描画していない．Kohma

 
and Sato（2014）のFig.1を改変．
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状態が継続していました．

第６図には，東西平均気温と浮力振動数の２乗の時

間気圧断面図を示します．雲減少日は破線の縦線で示

しています．いずれの年でも成層圏で急激な温度上昇

が見られ，その変動が徐々に下降し，雲減少日の前後

で対流圏界面付近にまで達していることが分かりま

す．つまり，温度上昇とともに飽和水蒸気圧が増大す

るため雲が形成されにくくなると考えられます．ま

た，成層圏の乾燥した空気塊が下降することに伴い，

水蒸気混合比も減少していました．

浮力振動数に注目すると，雲減少日の前後において

対流圏界面付近で増大しています．中高緯度において

は，対流圏界面の直上には気候学的に逆転層が観測さ

れることが知られており（Randel et al. 2007；Bir-

ner 2010），圏界面付近の浮力振動数の増大は，この

逆転層の強化を意味しています．

第７図には，変形オイラー平均方程式系における残

差平均鉛直流の時間気圧断面図を示します．突然昇温

に伴う残差平均鉛直流が圏界面付近の高度で強化され

るタイミングと雲減少日が対応していることが分かり

ました．また，突然昇温に伴う残差平均鉛直流の強化

によりこの温度上昇が定量的にほぼ説明できること

を，熱力学方程式から確かめることができました．

ここまでの議論は変形オイラー平均方程式系，つま

り，東西平均した場に基づいています．さらに，近年

提案された３次元残差平均流の理論や拡張ヒルベルト

変換を用い（Kinoshita and Sato 2013；Sato et al.

2013），雲出現頻度と残差平均鉛直流の水平分布の関

係を調べました．第８図に

その結果を示します．雲減

少日の前後で雲出現頻度が

低下している領域を黒枠で

囲っています．その領域と

残差平均鉛直流の下降領域

が大まかに対応しているこ

とが分かりました．これ

は，変形オイラー平均方程

式系で見出された残差平均

下降流と雲減少の関係が，

水平方向で見た場合も成り

立つことを示唆します．

また，雲出現頻度の低下

や温度場の変動は，１ヶ月

以上持続します．この原因

として，放射による緩和時

間が下部成層圏で非常に長

い（数10日以上）ことが考

えられます．あるいは，突

然昇温後の対流圏の波活動

の変化が寄与している可能

性があります．しかしなが

ら，突然昇温に伴う圏界面

付近の安定度の上昇(逆転

層の強化)が，対流圏擾乱

へ影響を与えることも考慮

する必要があり，それらを

切り分けた研究が今後必要

であると考えられます．

第６図 北緯70～82度における (a)～(c)東西平均気温と (d)～(f)浮力振動
数の２乗の時間気圧断面．破線は第４図と同じ．Kohma and Sato
（2014）のFig.3を改変．

第７図 第６図と同じ．ただし変形オイラー平均方程式系の残差平均鉛直流．

Kohma and Sato（2014）のFig.6を改変．
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成層圏-対流圏の力学的結合についての多くの先行

研究の中で，突然昇温は主要な役割を果たすと考えら

れていました．今回の研究は，突然昇温後の雲出現頻

度の減少や雲頂高度の低下による放射収支への影響を

通した，成層圏-対流圏の結合の可能性を示唆するも

のだといえます．
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