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要旨

中緯度対流圏界面付近の中間規模波動の季節特性とメカニズムを明らかにするために、

さまざまなデータを駆使した解析を行った。

局地気候モデルの時間積分値を用い、東アジア域の中間規模波動の季節特性について

調べた。春季に最も活発であること、波動の卓越緯度が亜熱帯西風ジ、エツト軸の季節によ

る南北シフトに伴って移動すること、位相速度は年聞を通して総観規模波動より大きく、

およそ 2倍であることなどを明らかにした。波動の鉛直構造については、振幅および位相

速度の高度分布から、圏界面付近に強く限定された構造を持っていることを示した。

中間規模波動が卓越しているときの背景場の構造を、準地衡ポテンシャル渦度分布の観

点から調べた。波動が顕著なときには対流圏界面は背景の総観規模波動のリッジの位相に

あり、このとき伸縮渦度勾配が圏界面付近で著しい極大を持つことを、観測データ(I¥IU

レーダーの風速データおよびラジオゾンデの温度データ)により示した。この極大の実現

には、総観規模波動のリッジに特徴的な圏界面付近の静的安定度の鉛直分布が寄与して

いた。

気象庁全球客観解析データ (GANAL)を用いた水平構造の解析では、従来報告されて

いた単純な節のない南北構造を持つものに加えて、南北方向にひとつ節を持つ構造を持

つものをを新たに見出した。準地衡ポテンシャル渦度水平勾配は南北方向にも局在してい

て、鉛直方向と同様に南北方向にも捕捉されたモードがあることは容易に想像されること

から、この“節あり構造"は南北方向の第 2モードと解釈できる可能性があることを指摘

した。

さらに、 PIU1l1b(1986)の時間平均場に対する waveactivityフラックスを用いて、波動

の生成源、について検討した。中間規模波動の卓越領域の上流では、中部対流圏に顕著な上

向きフラックスが存在し、上部対流圏で収束している。それがフラックス水平成分の増大

と対応していることが分かった。また、その上向きフラックスは、対流圏下層の擾乱との

傾圧的な相互作用によって生じていることが明らかになった。
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第 1章

はじめに

大気の運動には、さまざまな時空間スケールlを持つ波動が含まれていることは古くか

ら認識され、その成因の観点から、潮汐波 ・フ。ラネタリー(ロスピー)波 ・傾圧不安定波・

重力波などと分類されている。これら大気波動に関する研究の進歩に対する、観測手段の

発展の寄与は極めて大きい。しかし中間規模(総観スケールとメソスケールの “中間"の

スケール)の大気現象については、適した観測手段がなかったために、長年にわたり観測

的知識が乏しかった。

近年、時間・空間分解能の優れた観測および客観解析データが利用できるようになり、

中間規模の大気現象についての解析が行えるようになった。本論文でターゲットとする対

流圏界面付近の中間規模波動は、 Satoet al. (1993) (以下、 SEH93と略記)により、その

存在が確認された現象である。これまでの研究により以下のような特徴を持つことが分

かっている。

1 波の振幅の最大値は亜熱帯西風ジェッ トの極側の対流圏界而付近にあり、 南北 ・鉛

直方向ともに限られている。

2.東西波長、周期、東向き位相速度はそれぞれおよそ 1000--3000 km、20--30時間、

20 --30 1118-1である。

3 南北および鉛直方向の位相の傾きは小さい。

しかし、その季節変化やメカニズムについては未解明な点も多い。

そこで本論文では、主として中間規模波動の季節変動とその維持・発生メカニズムの解

明を目的とし、観測およびデータ解析に取り組んだ。本論文の構成は以下に示す通りであ

1大気現象の時空間スケールについては Orlanski(1975)に記述がある 。この定義によれば、中間規模は

メソ αスケールに分類される 。
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る。第 2章では中緯度対流圏界面付近の大気現象についての研究を概観する 。第 3章で

は、東アジアおよび北西太平洋上空における、中間規模波動の季節変動について述べる。

第4章では、中間規模波動卓越時の背景場の状況を示す。第 5章では、中間規模波動の発

生源の特定を目指した waveactivityフラックスを用いた解析について述べる 。第 6章で

は結論を述べる。

なお、第 3章の内容は Yamanloriet al. (1997)、第 4章の内容は Yalllarlloriand Sato 

(1998)に基づいている。
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第 2章

中緯度対流圏界面付近の波動擾乱について

2.1 中間規模波動 ーその発見と特徴-

第 1章で述べたように、中間規模の大気現象の解析が可能になったことに対する、観測

データや客観解析デー夕、数値モデルの分解能の向上が果たした寄与は大きい。

SEH93はすぐれた時間・鉛直分解能(それぞれ 3分 ・150111)を持つ京都大学 l¥1Uレー

ダー観測データの南北風に、温帯低気圧に対応する 3日程度の振動に加えて、約 1日周期

の振動を見つけた(図 2 . 1) 。 この振動の鉛直構造は、圏界面付近に最大振III~ を持ち、鉛直方

向の等位相線の傾きはほとんどみられなかった。日本城スペクトルモデル (Japan Spectra1 

l¥1ode1う JSl¥1)予報データ(時間間隔 3時間、水平格子間隔約 80k111)を用いてその水平構

造を解析したところ、東西波長約 2600k111、東向き位相速度 22111S-1の波動擾乱であるこ

とが分かった(図 2 . 2) 。 この位相速度は総ftJ~規模の傾圧波動の位相速度のおよそ 2 倍の大

きさである 。鉛直方向だけでなく南北方向の位相の傾きも小さく、場との相互作用はほと

んどない、中立的な構造をもっ O 最大振rlJIDをとる緯度は亜熱帯西風ジェットの約 50極側、

向度は対流圏界面付近で、あることも分かった。この波動の水平スケールが総観規模とメソ

スケールの中間にあたることから、中間規模波動 (lnediu1l1-scalewave)と呼ばれる 。

同様の波動は、西風ジェッ トの強い冬の北大西洋域にも存在することが Hirotaet al 

(1995 )によって示された。ヨーロ ッパ中期予報センター (EuropeanCentre for l¥1ediu1l1-

Range "'/eather Forecasts， ECl¥1¥iVF)客観解析データを用いて SEH93と同様の方法で見

積もられた東西波長、周期、位相速度はそれぞれ 24001011、33時間、 20111S一]であ った。

また最近、 Satoet al. (1999a)は、 ECl¥/IV¥TF客観解析データ 4年分を用いて、 全球にお

ける中間規模波動の季節特性を解析した。ジオポテンシャルハイトの振幅は、北半球では

冬の大西洋域と春の大西洋域で、南半球では秋のインド洋域で大きいことを示した。
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以上のことから、中間規模波動は日本上空にのみ存在する局所的な現象ではなく、強い

対流圏ジェットのある領域に普遍的な現象であると考えられる。

2.2 上部対流圏の波動擾乱とその果たす役割

ここでは、中間規模波動が卓越する中緯度の上部対流圏で起こる大気現象についての一

連の研究を概観する。それらの現象の中でも 、とりわけ総観規模の温帯低気圧については

さまざまな側面からの研究がなされており、例えば Pahnenand Newton (1990)に 1980

年代までの研究の総括的な記述がある。

〈 傾圧不安定理論

l' 

温帯低気圧の力学的解釈を与えたのは、 Charney(1947)および Eady(1949)による傾

圧不安定理論である。鉛直シアーをもっ東西基本流は、特定の波数と構造を持つ波に対し

て不安定である。すなわちそれらの波(不安定ノーマルモード)は初期には微少振幅だっ

たとしても 、指数関数的に発達する。現実的なパラメタのもとで得られる最大発達率をも

っ不安定モード(図 2.3)の水平スケールと構造が、現実大気中の温帯低気圧の特徴にほぼ

対応することから 、これが温帯低気圧の成因と考えられた。

⑦ θ 
C + 

Z 
+ 

し
+ 

し 十

+ 
+ 

ーC w -e三
¥ W 

θ ⑦ θ @ 

(0 ) (b) 

図 2.3:(a)Eady問題、 (b)Charney問題の不安定ノ ーマルモードの構造。 LとHはそれぞ

れ低圧部と高圧部、 CとW は境界での低温部と高温部を示す。+とーはそれぞれ正と負

のポテンシャル渦度のアノマリーを示す。 Pahnenand Newton (1990)よりヲ|用。

初期値問題

傾圧不安定理論は温帯低気圧の本質の説明を与えるのに成功したが、観測結果の集積に

ともない、問題点が浮かび上がってきた。傾圧不安定理論 (Eady問題)の不安定モードの

5 
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発達は、上層と下層の振幅は同時に増幅することを意味する。しかし、現実大気中で、の温

帯低気圧の発達は、先に上層に擾乱が存在していて、それが引き金となって起こることが

多いことが明らかになってきた。また、急激に発達する低気圧の発達率は傾圧不安定モー

ドの発達率よりもずっと大きく、水平スケールも小さい。

現実の低気圧や任意の初期条件を表現するためには、離散的なノーマルモードだけでは

不十分で、ある o Eadyの固有値問題には、ノーマルモード以外に“連続モード"と呼ばれ

る、クリテイカルレベルでのみデルタ関数的に値を持つ解も存在する o Eady問題のよう

な理想化された系であっても、この連続モードも加えてはじめて完備性が満たされること

になる (Pedlosky，1969)。無限の時聞が経過したあとには、指数関数的に発達する不安定

ノーマルモード解が卓越するが、有限時間ではそれが最大発達するとは限らない。そのよ

うな "non-lllodalgrowth" (Fanモ11，1984)の重要性が主張された。

Farre11 (1982)は、 Eady問題の基本場に、東西 ・鉛直両方向に三角関数型の構造を持っ

た初期擾乱を与え、時開発展を調べた。最大の発達率を持つ不安定モードよりも大きな発

達率で、初期の発達が起こり得ることが示された。また、初期擾乱の鉛直波数が発達に

とって重要な要素であることが指摘された。

Farre11のnon-lllodalgrowthの重要性の主張は、さらに最適励起問題へと発展する (Far-

re11， 1989)。有限時間での成長率が最大である擾乱(最適励起擾乱)の概念が提出された。

また Rotunnoand Fantini (1989)は、l1on-111odalgrowthは連続モードに限ったことで

はなく、離散的な中立モードだけでも起き得ることを示した。これに関連して、 Eady問

題の不安定モードは次のように解釈される (Hoskinset al.) 1985)。上端および下端境界で

ポテンシャル渦度 (potentialvorticity， PV)の勾配の向きが逆向きであるために、背景流

/ヘ に対する伝播方向が逆である上端と下端のふたつの波が、適当なパラメタのもとでは、背.

景流の鉛直シアーにより対地位相速度が等しくなる。互いが相手の高度で引き起こす PV

の移流がもともとの P¥1アノマリーを強めるように働くような鉛直構造を持っていると、

正のフィードパックが永続し 、 振IIJ~は指数関数的に大きくなる。

Si1111110nS and Hoskins (1979)は、局所的な初期擾乱に対する傾圧不安定な大気の応答

を、非線形プリミテイブモデルと Eadyモデルで調べた。初期擾乱の上流と下流に新たに

発達する擾乱は、発達の初期には、最も不安定なノーマルモードと比べて水平スケールが

小さく、発達率が大きいことが示された。

Type B cyclogenesis 

初期値問題に関連して述べたように、これらの理論的 ・数値的枠組みの進展には、観測

的に地表近くで、の低気圧が発達の仕方に 2種類ある事-実が知られるよつになったことが前

6 
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提としてあった。すなわち、上層に先駆けの擾乱がないものとあるものの二通りである o

Petterssen and Slnebye (1971)は前者を“TypeA" 、後者を ~~Type B"と分類した。Type

Aの発達は、基本的に Charneyや Eadyによって考えられた「傾圧不安定な基本場で、の

不安定ノーマルモードの成長」と解釈される。 TypeBは、有限振幅の上層の擾乱が下層

の傾圧性の高い領域で温度移流を生じさせ、 PVアノマリーを引き起こすものである(図

2.4)。また下層の低気圧は上層の擾乱に追い越されるときに、急速に発達するという特徴

が指摘されている 。

a b 

図 2.4:上層の擾乱によって引き起こされる低気圧の発達の模式図。 (a)傾圧性の高い領

域の上空に正の PVアノマリー(黒い+印)が近づくとき、下層で引き起こされる低気圧

性の流れ(黒の細い矢印)が温位のアノマリー ((b)の白い+印)を作る。この下層の温位

のアノマリーが上層で引き起こす流れ(白の細い矢印)が上層の PVアノマリーを強める

方向に働くことで発達する o Hoskins et al. (1985)より引用。

爆弾低気圧とその発達に寄与するプロセス

低気圧の急激な発達が北大西洋や北太平洋でよく起こることが知られている。 Sanders

and Gyaku111 (1980)は爆弾低気圧(“bOlnb")を「中心気圧が 24時間の問、少なくとも毎

時 lrnbで下がるもの」と定義し、発生数や強さについての統計を行った。この爆弾低気

圧の定義はその後の研究でよく用いられている。

このような低気圧に関して、多くの事例解析や統計解析がなされている。それらの多く

は、上層のトラフが発達に寄与したことを指摘している。ただし、非断熱加熱、非地衡風

循環などの寄与も重要であり、上層のトラフがあまり寄与しなかった事例もある。

例えば Sanders(1986)は、北大西洋の西部と中央部で起こる爆弾低気圧の発達につい

て、上層の低気圧性渦度の移流と地上気圧の減少率のあいだに高相関があることを示し



た。 VVashet al. (1992)は FGGE期間中に出現した低気圧のうち、爆弾低気圧とそうでな

いものの時間発展の違いを比較した。初期には気圧に差はないが、気圧低下の最初の段階

で、爆弾低気圧は上層の擾乱と渦度の移流が強いことが示された。T¥1anobianco(1989a) 

は北大西洋の西部から中央部で起こる爆弾低気圧の発達について、 ECT¥1¥iVFのデータに

よりコンポジット解析を行い、上層の擾乱と、海面からの熱フラックスで不安定化した下

層大気が重要であると主張した。さらにT¥1anobianco(1989b)では、全球モデルを用いて

データ解析からの主張を支持する結果が得られた。

爆弾低気圧のなかでも、 特に大きく発達し甚大な被害をもたらしたものについては、

さまざまな観点から数多くの研究が行われている。

1979年2月 18------19日に北米北東岸から北西太平洋で発達した低気圧 (Presidents'Day 

stonn)について、 ¥iVhitakeret al. (1988)と Uccelliniet al. (1985)は、圏界面の折り畳

み (tropopausefolding)にともなう成層圏起源、の空気塊が下層の低気圧の上空に近づくと

ともに、急速な発達の段階が起こったことを示した。また、発達が起こる前にも、上層の

jet streak (ジェットの中の局所的な風速の極大)とそれにともなう非地衡風循環が重要な

役割を果たしていたことが指摘されている (Uccelliniet αl.) 1984)。

また、 1978年 9月 9------11日に起き、北大西洋でクイーンエリザベス 2世号に大打撃を

与えた“QEII stonn"について、 Gyaku1l1(1983a， b)の解析や Antheset al. (1983)の数

値実験では地表付近の低気圧の上流には目立った上層のイベントがなかったと報告して

いる。一方で、 Uccellini (1986)は、 Gyakulllらがないとした上層のイベントが存在して、

非断熱過程に加えて発達に寄与したと主張した。これに対し、 Gyakun1(1991)は、発達

の第 1段階では上層のトラフとは独立に地表面付近で、浅い発達が起こり、第 2段階で上層

1- のトラフとの相互作用で急速に発達したことを示した。また、すべての爆弾低気圧の発達

が上層のトラフとの相互作用で起こっているわけではないことを主張した。

この 2つの爆弾低気圧については、現業の予報モデルは急激な発達の予測に失敗した。

非断熱加熱の表現が重要である (Anthesetαょう 1983)ことに加えて、初期値で上層のトラ

フが十分に表現されていることが、急激な発達の予報にとって重要であることが指摘され

ている (Uccelli札 1986;T¥1anobianco et al.， 1992)。

北大西洋の爆発的に発達する低気圧に寄与するメカニズムの解明を目指して、研-究プ

ロジェクト ERICA(the Experin1e凶 onRapidly 1凶 ensifyingCyclones over the Atlantic) 

が、 1988年 12月から 1989年 2月に行われた (Hadlockand Kreitzberg， 1988)。期間中、

多くの特別観測が行われ、いくつもの爆弾低気圧が観測された o Recd et al. (1993)は

ERICAの強化観測期間中に発達した低気圧について、データ解析とシミュレーションを

行った。 1つの上層のトラフが 2つの下層の擾乱を励起し、その後、別の上層のトラフが
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下層の擾乱の 2つのうちのひとつの急速な発達を引き起こしたことが示された。

111.0 bile trough 

下層の低気圧発達に先駆けて上層に存在する擾乱は、 “1110biletrough竹や “shortwave" 

などと呼ばれ、それ自体に着目した解析もなされている。なお、 shortwaveと呼ばれてい

ても、何波長もある波というよりはむしろひとつの P¥lやジオポテンシャルハイトなどの

アノマリーとの認識である。 Sanders(1988)は、 5001nb等圧面上の 55201llの等高度線に

見られるトラフの統計解析を 9つの寒候期について行った。それらのトラフは平均 5日

持続し、場合によっては緯度円 2周以上にわたって追跡できた。またトラフは背景場が北

西の流れであるときに生成がよく起きることを指摘した。さらに、山岳地帯でトラフの生

成が消滅を上回り、海洋上では消滅が生成を上回っていることが示された。

Rivest et al. (1992)は Sanders(1988)の解析した長寿命のトラフを、成層圏を含むよ

うに改訂した Eadyモデルにおいて圏界面付近に存在する、上端モードとして説明できる

とした o Eadyモデルは上端(圏界面に相当)を剛体壁としており、これは無限大の静的安

定度を持つ成層圏を仮定していることと同値である 。Rivestらは、成層圏の静的安定度を

有限の値にしても、基本的に Eadyの上端モードの性質は保たれることを示した。また、

対流圏の PV勾配が正であるとき(例えばp項があるとき)には中立モードが存在しない

ことが理論的に示されているが、そのような状況のもとでも、 Eadyの上端モードに対応

する"quasilnode"として存在することを示した (Rivest and Farrellぅ 1992)。上端モード

とほぼ同じ構造を持ち、発達ののち緩やかに減衰するものである。

一方、，Nhitakerand Barcilon (1992a， b)は、 TypeB cyclogenesisを上と下の 2つの

別々の擾乱の相互作用ととらえるのではなく、背景場によって不安定モードの構造が変化

したものと解釈した。すなわち、下層の傾圧性が弱く、静的安定度が大きく、地表面の摩

擦が大きい基本場(大陸の上を想定)では、不安定モードは圏界面付近の振幅が大きい構

造を持つ。 一方、下層の傾圧性が大きく、静的安定度が小さく、地表面の摩擦が小さい基

本場(海洋上を想定)での不安定モードは、下端で振rlJ日が大きい構造をもっ。上層のトラ

フと地表付近で発達する低気圧はそれぞれこれらの不安定モードの具現であり、これで

Sanders (1988)のトラフの生成消滅の地理分布も説明できるとした。

Lefevre and Nielsen-Gan11110n (1995)は北半球における lllobiletroughの 20年分の統計

を行った。Sanders(1988)よりも客観的な方法で lllObile troughを同定し、ほぼ同じ結果

を得た。北アメリカ北中部、地中海、東南アジアで 1110bile troughの生成がよく起こるこ

とを示した。

Nielsen-Ga111l11011 and Lefevre (1996)は、上部対流圏の 1110biletroughの発達減衰を準

9 



地衡ポテン シャル渦度 (quasi-geostrophicpotential vorticity， QGPV)の予報方程式を用

いて議論した。QGPVの時間発展は QGPVが地衡風で移流されると いう形で表されるが

(第4.4節参照)、流される QGPVを上層と 下層に 、流す地衡風を背景風と 上層および下

層の QGPVアノマリーにともなう風に分けて、それぞれの寄与を発達の段階ごと に評価

した。QGPVアノマリーにともなう風は、 PVインパージョン (後述)を応用して求めて

いる 。

~ 

Nielsen-Gan1mon (1995)はmobile troughの形成を説明し得る複数の概念モデルを比較

した。現業のモデルで予報できなかった mobiletroughが形成される事例で、各々の概念

モデルの適用可能性を調べた。結果は、発達しつつある切離低気圧からの圏界面に沿った

ロスピー波伝播が主で、 non-modalgrowth、鉛直シアーによる重ね合わせ、水平シアー

によるアノマリーの変形の寄与もあったが、基本場の不安定は発達に関わっていなかった

ことを示した。

Lackn1ann et al. (1997)は ERICAの強化観測期間中に発達した 3つの低気圧につい

て、渦度の時間変化、温位勾配の時間変化、非地衡子午面循環の詳しい解析を行い、上層

の擾乱が対流圏中層での前線強化を引き起こし、さらにその前線の発達が地表付近での低

気圧の発達と結び付いていることを示した。また、アノマリーの形状が等方性を増すこと

や等位相線の鉛直方向の傾きの増加などの効果が、 上層のトラフの渦度の強化の重要なメ

カニズムであることを示した。 PVアノマリーの変形に果たす大規模場の役割は小さく、

流れの高周波成分の方が効いていることが示唆された。

PVアノマリーの相互作用

fヘ 温帯低気圧の発達の力学は、いずれの解釈にせよ、上層と下層の PVアノマリーの相

互作用が大きな役割を果たしているとされている。適当な境界条件とバランス条件を与え

ることで PV分布から風や温度などの力学場を求めることができることと、 PVは断熱、

摩擦なしのもとで保存的であることから、 PVは非常に強力な診断量である。この "PV

thinkingη は Hoskinset al. (1985)でまとめられている 。

上層と下層の PVアノマリーの相互作用を意識した解析に、 piecewisePV inversion 

analysisがある 。QGPVは流線関数に施されるオペレーターが線形なので、 QGPVの各

pleceに対して一意にインパージョンした流線関数を求めることが出来る (Holopainenand 

Kaurola， 1991; Robinson， 1988; Hakim et αl.， 1996)。これに対して流線関数およびジオ

ポテンシャルハイトから PVを得るオペレータは非線形であるので、 PVの各 pleceに対

する流線関数の分配には任意性をともなう 。Davisand En1anuel (1991)， Davis (1992a)は

一つの分配の方法を提案し、これを適用した低気圧の発達の事例解析が行われた (Davis
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and E111anuel， 1991; Davis， 1992b; Bresky alld Colucci， 1996)。

成層圏対流圏物質交換 (STE)

従来、対流圏界面を大きく変形させる温帯低気圧の発達が成層圏対流圏聞の物質交換を

担っているとされてきた。近年、成層圏対流圏物質交換の枠組みが整理され、「成層圏で

の波の破砕に伴って駆動される子午面循環」が本質的な役割を担うという描像が確立され

た (Holtonet al.， 1995)。しかしながら、中緯度において成層圏から対流圏への輸送の実

際の担い手が対流圏界面付近の波動擾乱であることには変わりなく、その動態を把握する

ことの重要性は依然としてある。

中緯度の対流圏界面を歪ませる現象についての研究は古くから数多くある。最近では、

A ppenzeller et al. (1996)が PVや水蒸気などの準保存量を用いて、圏界面の折り畳みの

イベントに際して成層圏の気塊が対流圏に侵入している様子を示した。

レビューのまとめ

上部対流圏の mobile troughについての研究は、主としてそれにひきつづく低気圧の発

達の理解を動機とするものであった。 1110bile troughそのものをターゲットとする研究は、

Sanders (1988)にはじまる 。引き金となるトラフは波の構造を必ずしも持っておらず、む

しろ単独の PVの極大あるいはジオポテンシャルハイトの等値線の曲率の構造として認識

されることが多かった。

本論文の主題である中間規模波動は、 Sanders(1988)らの 1110bile troughの相互作用

していないときの波動的な様相を捉えたものである可能性もある。ただし、本論文では

Sanders (1988)らとは異なり、低気圧発達のトリガーとしてではなく中立的な波動として

の見方に重きを置く。
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第 3章

東アジアおよび北西太平洋上空における季

節変化

3.1 はじめに

第 1章で述べたように、 SEH93および Hirotaet al. (1995)の解析は特定の季節・領域

に限られていた。

そこで、この章では 、東アジアおよび、西太平洋上空における中間規模波動の振舞の季節

変化を記述することを目的とする。特に卓越領域の地理分布と位相速度に着目した。デー

タは時間分解能 1時間、期間 1年の局地気候モデルの時間積分値を用いた。

以下、第 3.2節では用いたデータについて記述し、第 3.3節で着目する現象の特徴につ

いて概観する。中間規模波動の卓越領域と位相速度および鉛直構造についての解析結果

は、それぞれ第 3.4、3.5、3.6節に示す。第 3.7節でまとめと結論を述べる。

3.2 データ

気象庁気象研究所の局地気候モデル (Sasakiet αl.， 1995)はいわゆるネステイングモデ

ルで、大規模な分解能の粗いモデルと内側の高分解能の領域モデルを波数空間で結合して

いる (Kidaet alぅ 1991)。笑際のネステイングは、 12時間毎にアジア域を計算領域とする

FLI¥1 (Fine-n1esh Lin1ited-area I¥1odel，気象庁で以前短期予報のために用いられていたモ

デル)の改訂版の大規模場を気象庁全球客観解析データ GANAL(GlobalAnalysis dataset) 

の大規模場と置き換えることによって行われる。よってこのモデルでは 1年にわたる長

時間積分の問、小規模現象のなめらかな時開発展が期待される 。予報モデルでは一定時間

12 



図 3.1:局地気候モデルの計算領域。図中の点は格子点の位置を表す。

毎に新たな初期値からの時間積分を行うので、時間方向の連続性に難点がある。これに対

し、局地気候モデルの時間積分値は現実の現象そのものを予測したものではないが、背景

場の変動を感知した現実の現象の特徴を持っていると考えられる。また時間分解能が客観

解析データより優れていることも、このデータを用いる際の利点である。

図 3.1は FL:rv1の計算領域を示す。オリジナルデータは図 3.1に示した 73x 55点で与

えられている。水平格子間隔は 600Nで 127k111である。モデルの鉛直グリッドはσ座標

で 16層あり、注目する中上部対流圏では鉛直格子間隔はおよそ 2k111である。解析には

データを 10X 10の緯度経度グリッド、および 1000----100 hPaの 12の気圧面に射影して

から用いた。データの時間間隔は 1時間、期間は 1984年 12月31日から 1986年 1月4

日の 370日間である。

3.3 モデルデータにおける中間規模波動の存在とその特徴

図 3.2は 35---450Nで平均した南北風の経度高度断而図を 6時間毎に示したものである。

後述するように、中間規模波動はこの緯度帯で最大振幅を取る。南北風場に 2種類の波

が卓越している。図中の太い実線は上部対流圏の南風の最大の東向き伝播を示している 。

この最大値の位相速度は 1日あたり 310、すなわち 400Nで 31111S-
1で、ある。もう 一方の

波の伝播は破線で示され、上部対流圏の位相伝播よりも遅い。

13 
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これら 二つの波はそれぞれ異なるバンドパスフィルターを用いて、よ りはっきりその特

徴を取り出すことができる。図 3.3は、カ ットオフ周期が 12時間と 42時間のバンドパス

フィルターを用いて抽出した南北風成分の経度高度断面図である 。図 3.2の速く伝播する

波の特徴が明瞭に表現されている。波長は約 200010nである 。振幅は 250ないし 300hPa 

で最大値を取る。位相の鉛直方向の傾きは 500hPaより上ではほとんどない。これらの

特徴は SEH93で記述された中間規模波動と本質的に同一である 。

一方、図 3.2の遅く伝播する方の波は周期 60---144時間の成分によく表現されている。

図 3.4はこの成分の経度高度断面図である 。波長は約 4000kn1で、等位相線は高度とと

もに西に傾いており、いわゆる総観規模の傾圧波動の特徴と 一致している 。

12---42時間周期成分の南北風成分の緯度経度断面図の 3月2日12時、 250hPaにおけ

fヘ るスナップショットを図 3.5に示す。 30---450Nの緯度帯の中に波列がおよそ東西に分布し

ている。上記のことから、局地気候モデルの中で本研究の対象である対流圏界面付近の中

間規模波動が表現されていることは明らかである。

これまでに挙げた特徴は東西風成分やジオポテンシャルハイト成分にもみられるが、以

降の解析は波の構造が最も明瞭な南北風成分を用いて行った。図 3.6は 35---450Nで平均

した 250hPaにおける南北風の 12---42時間周期成分 1年分のホフメラーダイアグアム

(経度時間断面図)である。束向きの位相伝播がすべての季節ではっきりと確認でき、中間

規模波動が 1 年を通じて存在していることを示している。振rlJ~は春に最も大きい。 1000E

付近から波の位相の伝播が明瞭になっている。
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図 3.5:3月2日12時、 250hPaにおける南北風の 12---42時間周期成分の水平分布図。

15 



v ' [m/ s ] (35-45N， 250hPo) 

む 180

-0 160 
コ
+-' 140 

。、 120 II 

~ 100 。
一」 80 

31 1 0 20 31 1 0 20 28 1 0 20 31 1 0 

JAN FEB MAR APR 

ω180 

-0 160 
r、 コ

+-' 140 

。、 120

~ 100 。
一」 80 

31 1 0 20 30 1 0 20 31 1 0 20 30 

APR MAY JUN JUし

ω180 

-0 160 
コ
+-' 140 

。、 120

~ 100 。
一」 80 ， ， 

30 1 0 20 31 1 0 20 31 1 0 20 30 

(¥ JUL AUG SEP 

ω180 

-0 160 
コ
+-' 140 

。、 120

~ 100 。
一」 80 

30 1 0 20 31 1 0 20 30 1 0 20 31 

OCT NOV DEC 

-6 -4 -2 0 2 4 6 

図 3.6: 250 hPaにおける、南北風の 12---42時間周期成分 (35---450
:¥ の平均)のホフメ

ラーダイアグラム 。
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3.4 中間規模波動の車越領域

この節では、中間規模波動の卓越領域について調べた。振幅の強度の指標として 、南北

風のバンドパスフィルターで抽出した成分の 2来平均値(Vf2)を用いた。

各季節における 250hPaの中間規模波動にともなう子互の水平分布を図 3.7に示す。春 (3

---5月)には大きな値は 400Nを中心に分布している。経度方向には 1000E以東で大きく、

1600Eで最大値を取る。卓越領域の西の限界が 1000E付近にあるのは注目すべきである 。

この場所は図 3.6のホフメラーダイアグラムにおいて東向き位相伝播が現れる経度でもあ

る。波の振幅が最大となる緯度は季節によって異なり、夏は 450N、冬は 350Nである。

一方、総観規模波動にともなうがの分布を図 3.8に示す。総観規模波動の振幅は経度と

ともに単調に増加していて、最大値は領域の外にあると考えられる。

続いて、子午面内での分布について調べた。図 3.9aは 2月 24日---4月 9日の 130--

1700Eでの 12---42時間周期成分の子互の緯度高度断面図である。最大値は 400Nの圏界面

付近 (300hPa)にある。平均東西風の分布(図 3.9b)と比べると、上の最大値はジェット

中心 (380N、250hPa)の少し下、少し極側にあると分かる。さらに地表面付近にも極大

値が存在している。鉛直分布に極大値が 2つある特徴は他の時期にも見られた。上の最大

値は 300---200hPaに位置していた。

図 3.7，3.9の特徴は、中間規模波動の卓越領域がジェットと関連していることを示唆し

ている。 250hPaでの 130---1700Eで平均した中間規模波動の南北風成分の子互の時間緯度

断面図を図 3.10aに示す。振幅最大の緯度は同じ高さの平均東西風が最大となる緯度(図

中の太線)の季節変化にともなって移動することが明白である。図 3.10aのもうひとつの興

o 味深い特徴は、春に唯一つの最大値を取ることである。これは総観規模波動が秋にも同じ

くらいの極大値を持つことと異なっている(図 3.10b)。総観規模波動の振幅は冬に極小に

なっていて、 Nakan1ura(1992)の米国国立気象センター (National lvleteorological Centerぅ

NI'vlC)客観解析データ 20年分の統計解析結果と 一致する。振rl1高が最大となる緯度が西風

ジェット軸とともに移動する傾向は、総観規模波動にも見られる。

3.5 中間規模波動と総観規模波動の位相速度

SEH93では、春季について、中間規模波動の位相速度が総観規模波動の位相速度のお

よそ 2倍であることを示した。これは中間規模波動が総観規模波動の高調波ではないこと

を示している。ここでは、 1年を通した中間規模波動の位相速度の振舞について調べた。

位相速度は次のような手順で推定した。経度が 100離れた 2地点の 5日間の時系列の相

17 
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図 3.7:各季節における 250hPaでの南北風の 12----42時間周期成分の 2乗平均の緯度経

度断面図。
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図 3.9:(a)南北風 12---42時間周期成分の 2乗平均お よび (b)平均東西風の緯度高度断

面図。

互相関を計算し、相互相関の最初の極大値をとる遅れ時間7を検出する。これは時間7か

かって 100位相伝播したものと考えられる。したがって、 100の距離をァで、割ったものが東

向き位相速度として見積もられる。総観規模波動の位相速度についても 20日間の時系列

を用いて同じように見積もった。

950 ---150 hPaの 10レベルにおける結果を図 3.11に示す。また 250hPaおよび 850hPa 

における 、各季節および一年を通しての平均値を表 3.1と表 3.2に示す。
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f'. 

level I Spring SUlll111er Autu111n "¥Ninter Ave判 e

250 hPa 122土5111S-1 17土4111S-1 21:f:4 111S-1 24土4111S-1 21土5111S-1 

850 hPa I 16:f:2 lllS-l 14土2lllS-l 17土3111S-1 17士3111S-1 16土2111S-1 

表 3.1:12--42時間周期成分の 250hPaと 850hPaにおける位相速度。

level I Spring SUllllller Autu1lln "¥Ninter A ve時 e

250 hPa 1出 1111S-1 9:f:1 111S-1 出 1lllS-l 13:f:1 lllS-l 12土2lllS-l 

850 hPa 111土1lllS-l 9土1111S-1 12士1lllS-l 13土1ms-1 12土2lllS-l 

表 3.2:60--144時間周期成分の 250hPaと 850hPaにおける位相速度。

上部対流圏 (300hPaより上)では、 12--42時間周期成分は春に約 22i:: 5 111S-1の位相

速度を持っていて、 SEHによる見積もり (22+ 21llSーっとも合致する。またジェット風速

の変化と対応がよい。総観規模波動の位相速度は約 12+ 21llS-1で、あり、常に中間規模波

動の位相速度の方が大きい。

下部対流圏 (700hPaより下)では 12----42時間周期成分の位相速度は 16111S-1で、上部

対流圏よりも小さい。また 、下層の波の位相速度の季節変化は上の波より小さい。

12--42時間周期成分の位相速度が 2つのグループ、すなわち上部対流圏(中間規模波動

に対応)と下部対流圏とに明確に区別されることは重要である。これは総観規模波動の位

相速度が高さに依存していないことと対照的である。上下 2つの波のグループは振幅の緯

度高度断面図(図 3.9a)に見られた 2つの最大値に対応する。上下の波は位相速度が異な

ることから別のシステムと考えられる。

12--42時間周期成分の位相速度の高さ依存性は、図 3.3のスナップショットの連続にも

現れている。 3月2日00時に上部対流圏の 1180Eにある南風の最大値(図 3.3a)は東向き

に伝播して 24時間で 1490Eに到達している。対流圏下層では、 3月 2日00時(図 3.3a)

に南風成分は上層の最大値より束、 1350Eにあって、よりゆっくり東進し、 3月3日00時

には上層の最大値に追い付かれ(図 3.3e)、3時間後には追い越される。他方、 60--144時

間周期成分については、図 3.4aで 1300E付近にある南風の最大値が対流圏全体で位相の

西の傾きを維持したまま東進している。
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図 3.11:12---42時間周期成分(太線)と 60---144時間周期成分(細線)の位相速度の季節、

高度特性。実線は 150，200， 250ぅ 300hPa、1点鎖線は 400および 500hPa、点線は 700，

850， 900， 950 hPaを示す。 Jのついた細い実線は 250hPaにおける平均東西風を示す。

3.6 中間規模波動の鉛直構造

第 3.4節で、 12---42時間周期成分の振rlJ高は上部対流圏と地表付近の 2ヶ所で極大値をと

ることが示された。また第 3.5節では、 2つの極大値に寄与する成分の位相速度が異なっ

ていることが分かった。そこで対流圏界面付近の中間規模波動の鉛直構造を明確にするた

めに、 35---450Nで平均した南北風成分の経度高度断面図のコンポジット解析を行った。

1400E， 250 hPaにおける南北風の時系列が正の 2111S-
1以上の極大値を取る時刻を検出

し、これらの時刻においてコンポジット平均をとった。なお、負の極大値を取る時刻の経

度高度断面図の符号を逆にしたものも用いた。図 3.12は、図 3.9と同じ期間から選んだ

54の時刻における経度高度断面図をもとに作成したコンポジット図である 。右側の図は
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点 (1400E，250 hPa)。右側の図は平均東西風の鉛直プロファイル。
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の経度構造。 A，Bは、それぞれ最大値の西と東で o1118-
1の値を取る経度と推定される区

間を示す。

平均東西風を示す。

振幅の最大値は 1ヶ所、ジェットの中心 (250hPa)の下、 300hPaにある。振幅は極大

値付近に限られており、鉛直方向の半値半幅は約 4k111 (300---500 hPa)である。図 3.9a

に見られた地表面近くの第 2極大はあらわれない。これは上の波と位相速度が異なる下

の波の位相がランダムで、コンポジットを取ると打ち消されるためであると解釈できる。

鉛直方向の位相の傾きはない。これらの特徴は SEH93の結果とも 一致する。

一方、 1400E，850 hPaを基準にして、同様の解析を行った。図 3.13は 24枚の図から作

成したコンポジット図である。大きな値が地表面近くにある。興味深い特徴は、下層の最

大値の西側の上層にも極大値が存在することである。

この構造の統計的有意性を t検定で確かめた。図 3.14の破線は 400hPaにおけるコン

ポジットした南北風の 90%の信頼、区間である。これに基づき、値がゼロになる経度の幅

(Aおよび B)を見積もることができる。最大値は値ゼロをとる 2つの経度の中央にあると

考えられる。東側の推定区間 (B)の東端が西側のエラーパー (A)の東端よりも基準点に

近いことから、 90%の信頼度で上層の最大値が下層の最大値の西側にあると推定される。

このコンポジット解析の結果は、上層の波と下層の波がこのような位相関係にあるとき

に上層の波の振幅が大きいことを示唆している。
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3.7 この章のまとめ

上部対流圏の中間規模波動の季節変化を、局地気候モデルのデータを用いて、卓越領域

と位相速度の観点から調べた。結果は以下の通りである。

1.中間規模波動はどの季節にも東アジアと西太平洋上空に存在し、東向きに伝播して

いる。

2.波の活動は春に最も大きい。

3.波が活発な緯度は、亜熱帯西風ジェットの季節による南北移動に伴って動く。

(' 4.中間規模波動の位相速度は冬に大きく夏に小さい。ジ、エツト風速の変化と対応がよい。

中間規模波動の鉛直構造については次のことが明らかになった。

5. 上部対流圏の中間規模波動の振幅最大は西風ジェットの下にある。半
値半rlJ~はおよ

そ 41011である。位相速度が同じところでは位相の傾きがない。

6 同じ周期成分に 、地表面近くに最大振幅を持つ、別の波動擾乱がある。位相速度は

16 ll1S-1で、上の波の位相速度より小さい。

この結果は中間規模波動が圏界面やジェット刺lの近傍に制限されていることを示唆する。

また総観規模波動については、中間規模波動と異なる次のような特徴を持つことが分

かった。

7.総観規模波動の振幅は経度とともに単調増大し、領域の外側で最大を取る。

8 総観規模波動は春と秋に活発である。

9.総観規模波動の位相速度は高さによらず、上部対流圏の中間規模波動のおよそ半分

の大きさである。

項目 9は中間規模波動が総観規模波動の高調波でなく、独立固有の励起メカニズムを持っ

ていることを示す。ただし、 2つの波はいくつか共通点も持っている。例えば、卓越領域

のジェットとの対応や春に活発であることなどである。

以上の結果より、上部対流圏の中間規模波動の出現は亜熱帯西風ジェットに強く制御さ

れているといえる。したがって、中間規模波動の存在のための重要な鍵が対流圏界面や

ジェット軸付近の大気の構造にあると考えられる。背景流との関係を中間規模波動の力学

を明らかにするために調べる必要がある。
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第 4章

背景場との関係

4.1 はじめに

第 3章で中間規模波動の出現が、亜熱帯西風ジェットと大きく関係していることが示さ

れた。この結果を踏まえて、この章では中間規模波動のメカニズムに、特に背景場との関

係について、観測とデータ解析から迫ることを 目的とする 。中間規模波動が日本上空で卓

越する春季において、約 3週間にわたり京都大学l¥1Uレーダーで風の観測を行った。同

時にラジオゾンデ観測も行った。期間中、温帯低気圧だけでなく中間規模波動も数例観測

することができた。さらに客観解析データを用いて、中間規模波動と背景場との関係を準

地衡ポテンシャル渦度分布の観点から調べた。

その際、 Satoet al. (1998) (以後、 SYl¥198と略記)の提出した理論を念頭に置いてい

(¥ る。 SYM98は、圏界面での中間規模波動が、局所的な準地衡ポテンシャル渦度(quasi-

geostrophic potential vorticity， QGPV)の極大に捕捉される、ほぼ中立な内部モードとし

て解釈できるとの理論を提出した。中緯度圏界面付近には西風シアー中で静的安定度が急

変することによる、 QGPVの極大が存在す-る 。静的安定度や基本場の鉛直シアーの現実

的なパラメタのもとで、この極大に捕捉されるモードは、観測される中間規模波動とよく

似た特性を持つことが示された。

以下、第 4.2節では、観測とデータの詳細について述べる 。第4.3節では観測結果につ

いて示す。QGPVによる解析とそれに必要な理論的枠組みは第 4.4節で与える 。解析結

果に基づく議論を第 4.5節で行い、第 4.6節でまとめと結論を述べる 。

26 



4.2 データ

IVIUレーダーは:rvIST(111esosphere-stratosphere-troposphere)レーダーの一つであり、滋

賀県信楽町 (34.9
0N、136.1

0E)に位置している。 Iv1Uレーダーのシステムの詳細は Fukao

et al. (1985)を参照されたい。

1995年4月8---26日に 19日関連続観測を行い、風速の鉛直および時間分解能の細か

いデータを取得した。 IvIUレーダー観測では、ビーム方向に 150111間隔で視線速度を得

ることができる。オリジナルデータの時間間隔は 3分であるが、本研究では Satoet al 

(1997)による、サイドローブからの妨害などを除去後大気エコーのスペクトルデータを

インコヒーレント積分して欠損値を減らした 30分間隔の風速データを用いた。

lv1Uレーダー観測期間中に、並行してラジオゾンデ観測も行った。 12時間毎に高層気

象観測と同時刻 (00時と 12時)に放球した。温度と湿度のデータが 2.5秒間隔で得られ

る。これは約 10111の高度間隔に相当するが、 IvIUレーダーの鉛直分解能と同じ間隔にし

て用いた。

観測データは 1点のみであるので、現象の水平構造を調べるために気象庁の全球客観

解析データ GANALを用いた。水平格子間隔は1.8750、時間間隔は 6時間である。鉛直

方向には、 1000---10hPaの 15の気圧面でデータが提供されている。

この研究では圏界面付近の微細な鉛直構造に焦点を当てた。しかし客観解析データは

もっとも細かいところで約 1k111の鉛直分解能であるので、数百メートルの鉛直分解能を

持つ高層気象観測不ツトワークデータも用いることにした。図 4.1は、気象庁による 18

の高層気象観測官署を示す。このうち、ほほ 1400Eに沿う 7観測点(・印)のデータを用

いた。

4.3 観測結果

図 4.2は IvIUレーダーで観測した東西風と南北風の時間高度断面図である。黒丸は世

界気象機関 (VlIvI0)の定義1にしたがってラジオゾンデの温度データから求めた対流圏界

面の高さを示している。亜熱帯西風ジェット軸は観測期間を通じて、高さ 12k111付近に

あった。期間中、温帯低気圧が観測所上空を 4月12、19、23日に通過した。南風から北

風への風向の変化が高さとともに時刻が遅れて出現している。これは、傾圧波動の鉛直方

向の等位相線が西に傾いている構造に対応するものと考えられる。

1対流圏界面高度は次の条件を満たす高度であると定義されている。(1)その高度での温度減率が 2K/k111

より小さい。(2)その高度と上方 2k111以内の各点との問の平均温度減率が 2K/k111より小さい。(3)500hPa 

より上である。
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図 4.1:高層気象観測官署 (0印と ・印)とI¥1Uレーダー(女印)の位置。 ・印はこの解析

でデータ用いた官署を示す。

この風向の変化に加えて、中間規模波動にともなうものと思われる南北風の振動が、圏

界面付近に 3度 (4月15---18日、 21---22日と 23---24日)観測されている。この振動は 20

---30時間の周期を持ち、温帯低気圧の通過の後に現れている。

図 4.3はラジオゾンデ観測から得られた温度とブラントーバイサラ振動数の 2乗の時間

高度断面図である。温度データはカットオフ波長 3k111の鉛直ローパスフィルターでなめ

らかにされている。観測期間のはじめには、圏界面の高さは 15k111付近である。 4月 12

日には圏界面は 1210n付近に下がる。その後、低気圧の通過に伴って、圏界面高度は上下

する。ここで注目すべきは、中間規模波動が顕著な期聞が圏界面の高さでリッジに当たっ

ていることである。このとき圏界面は高く、圏界面直上の厚さ 1---2 k111の薄い層で安定

度が大きく、直下で小さくなっている。

以降では、中間規模波動が観測された 2つの特徴的な期間に焦点を当てて議論を進め

る。 4月23---24日のイベントを Case1，4月15---18日のイベントを CaseIIと日乎ぶことに

する 。
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図 4.2:IvIUレーダーで観測した(a)東西風 (b)南北風の時間高度断面図。 ・印はラジオゾ

ンデの温度データから求めた対流圏界面の高さ。
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4.4 準地衡ポテンシャル渦度による解析

4.4.1 圏界面に捕捉される波動の理論

この節では SY1198に従い、中間規模波動の力学を検討-する。準地衡近似の下では、力

学は QGPVの保存により記述される。断熱、摩擦なしの場合、

drrG θq 
~ ~ö :L =一一 +v広.マq=O
dt θt ら

( 4.1) 

q=f+マ2ψ+P51fJ(ρ。土ψz)z (4.2) 
八T2

ただし、 qは QGPV、Vg= (-θψ/θy，θψ/θx)は地衡風速度ベクトル、 ψは地衡風流線関

数 (ψ 三 fO-l(φ-φ0))、φ(x，y， z， t)はジオポテンシャル、 φ。(z)ぅPO(z)はそれぞれジオポ

テンシャルハイトと密度の基準プロファイル、 fはコリオリパラメ夕、 Nはブランドパイ

サラ振動数、 zは log-p座標系での高さを表す (Andrewset αl.， 1987). ]¥T2は φ。に対応し

て zにのみ依存する量である。また、仏 zの添字は偏微分を表す。 QGPVに含まれる 3項

はそれぞれ惑星渦度、相対渦度、伸縮渦度と呼ばれる (Holton，1992)。

式 4.2は次のように変形することができて、

8q 
一一 =-v広・ て7q
θt る

(4.3) 

QGPVの局所11寺間微分は、 QGPV自身の水平勾配と地衡流の QGPVコンターに直交

する成分によって支配されていることを示す。

この式を線形化すると、
θql fθ互

θt=υ 巧

θ互ハー ー 1r2 ( 1 _ ¥ 
37=ρ 一旬"yy-Po -Jo ¥PO万戸z)z 

となる。ここで、支は物理量 Xの帯状平均、 X'= x -Xを示す。

(4.4) 

(4.5) 

SY1198は、亜熱帯西風ジェットの極側の圏界面付近では、むのっち伸縮渦度の南北勾

配(式 4.5の右辺第 3項)がほかの 2項に比べて非常に大きな局在した正の値をもち、そこ

で中間規模波動が卓越していることに注目した。図 4.4はこの構造を示す模式図である。

(1/ J¥T2)zは圏界面付近でのみ負の大きな値を持ち、他の領域では小さい。また亜熱帯西風

ジェット軸の極側では、対流圏界面がジェット軸よりも下にあるため、圏界面付近では百z

が正である。このため、伸縮渦度の南北勾配は圏界面でのみ大きな正の値を持つことにな
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図 4.4:中緯度の西風ジェットの極側の対流圏界面付近で、伸縮渦度の南北勾配が大きい

ことを示す模式図。Satoet al. (1999b)より引用。

f¥ 

る。SYlv198は、解析的かつ数値的に準地衡系での 1次元問題を解いて、 QGPV勾配の極

大に捕捉される準中立モードの特性を調べた。静的安定度や基本場の鉛直シアーの現実的

なパラメタのもとで、捕捉されるモードは観測される中間規模波動とよく似た性質を持っ

ていることが示された。

次の小節では現実大気中の中間規模波動卓越時の QGPVの分布を、観測データと GANAL

によって調べる 。

4.4.2 QGPV水平勾配の南北および鉛直構造

伸縮渦度の南北勾配は、計算に水平微分を必要としないために、 1地点における風と温

度の鉛直プロファイルから推定できる 。図 4.5は、 Iv[Uレーダーによる風とラジオゾンデ

による温度のデータから見積も った、伸縮渦度の南北勾配の時間高度断面図である2。カッ

トオフ周期 3日とカ ットオフ波長 3k111のローパスフィルターを施した観測データか ら求

めた。大きな値が圏界面付近の狭い領域にのみ存在している 。この項、は時には 10-9111-
18-1

のオーダーに達し、常にむの他の 2項よりも大きいo s項は中緯度で 10-10111-18-1のオー

ダーを持ち、 Uyyは GANALによ り10-10n:l-1S-1で、あると見積もられている 。鉛直分解能

2密度の鉛直依存性の寄与は無視している。図4.5に示し た量に比べて十分に小さい。
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図 4.5:lv1Uレーダーの風速とラジオゾンデの温度のデータを用いて求めた、伸縮渦度の

極向き勾配の時間高度断面図。破線は1.0X 10-10 111-
1
S-

1を示す。 ・印はラジオゾンデの

温度データから求めた対流圏界面の高さ。

の粗い GANALによる見積もりでも、伸縮渦度勾配は 10-10111-
1
S-

1のオーダーを持って

いる。注目すべきことは、伸縮渦度勾配が大きな値を取る時刻と高度は、中間規模波動が

活発であるときに対応していることである。そして、第 4.3節で言及したように、このと

き背景の総観規模波動はリッジの位相にある。

局所的に大きな伸縮渦度勾配の南北分布を 、高層気象観測ネットワークデータを用いて

検討a した。図 4.6はリッジ時 (CaseII)における T̂2のほぼ 1400Eの子午線に沿った緯度

高度断面図である。図 4.3に見られた、安定度が圏界面の直上で大きく直下で低い特徴的

な構造が、およそ 5度の緯度幅で出現している。この領域は中間規模波動が卓越している

領域と 一致している(第 4.4.3節)。このようなリッジ時の静的安定度の構造は、むの大き

な値に貢献している。

4.4.3 QGPVの水平分布

中間規模波動が顕著な 2つの事例の QGPV分布について、 GANALデータで詳しく調

べた。QGPVを計算するために必要な基準プロファイルは、 450Nでの値を 120---1500E

および 1ヶ月 (1995年4月)にわたって平均したものを用いた。

図 4.7aは Ca.se1のある時刻 (4月 24日18時)、 250hPa.における QGPV分布である。

ほぼ 400Nの緯度円に沿うように、 110---1650Eにわたって、 QGPVの水平勾配の大きな
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図 4.6:高層気象観測ネットワークデータによる、プラントーバイサラ振動数の 2乗の、ほ

ほ 1400Eに沿う子午面断面。コンタ一間隔は1.0X 10-4 8-20 JV2が 4.0X 10-4 8-2を越え

る領域には斜線を施しである 。・印はラジオゾンデの温度データから求めた対流圏界面の

主主了ム〈
同JC。

幅の狭いバンド状の構造が存在している 。1650Eより西側では、このバンドは北へと伸

びている 。QGPV勾配の大きいバンドは、 300と400hPaのほぼ同じ場所にも存在して

いた。このバンドの極側では、波のパターンが明瞭に見られる 。正のアノマリーは 115，

137， 1600Eに、負のアノマリーは、 125，1470Eに位置しており、それぞれ“+"と “一"で

示されている 。水平波長はおよそ 20度で、 1600kn1に相当する。位相の東向き伝播は 23

日から 24日にわたって追跡することができ、位相速度は約 181118-
1 (1日あたり 200

) で

ある 。QGPVに含まれる 3項を各々評価した。相対渦度と伸縮渦度の分布はそれぞれ図

4.7b， 4.7cに示す。波状のパターンが相対渦度に残っている 。注目すべきは、相対渦度勾

配の強いところは波状のパターンの南側にあることである 。

正I床の QGPVの波状パターンは伸縮渦度勾配の大きなところに位置している。これは、

伸縮渦度の水平勾配が中間規模波動にともなう QGPVアノマリーの存在に大きく関わっ

ていることを示唆している 。GANALでは粗い鉛直グリ ッドのために、伸縮渦度勾配が過

小評価されている可能性があるので、正味の QGPV勾配の大きな場所は、伸縮渦度勾配

の大きな場所に近いと考えられる 。このように考えるならば、 QGPVアノマリーの位置が
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図 4.8:図 4.7と同じ、ただし 4月16日00

時について。



相対渦度勾配の大きなところではなく、伸縮渦度勾配の大きなところにあるのは、 SYI'¥'198

の理論に合う。また、亜熱帯西風ジェット付近の相対渦度勾配の極大は、伸縮渦度勾配の

極大よりも深い鉛直構造を持つと考えられる。このような鉛直構造の違いは、中間規模波

動の卓越領域に影響することが考えられる。

Case II (4月16日00時)の QGPV水平分布を、図 4.8aに示す。 QGPV水平勾配の大

きなところは、 1250Eより西では 400Nにあり、 1250Eから 1500Eにかけては二岐に分か

れており 、1500Eで再び合流している。この構造は、幅 15度の大きな QGPV勾配の上

に、二列に組織化されたアノマリーが重畳しているとも解釈できる。これらの 2列のア

ノマリーは、極側と赤道側で符号の異なるべアが互い違いになっている。極側には 1250E

に正のアノマリ一、 1360Eに負のアノマリー、そして 1480Eに正のアノマリーがあり、各

アノマリーは赤道側の逆符号のアノマリ一、すなわち 1200Eの負のアノマリ一、 1370Eの

正のアノマリ一、そして 1530Eの負のアノマリーと対になっている。この“節ありパター

ン"は相対渦度場(図 4.8b)に、より明瞭に現れている。東西波長は約 22度 (1700k111)で

ある。この節ありパターンは 1日で 25度(約 23111S-
1
)の位相速度で、東進する。中間規

模波動の節をもっ構造はこれまでに報告がない。 l¥lIUレーダーで観測された南北風の振動

は、赤道側の渦列の通過によるものと考えられる。

伸縮渦度場は図 4.8cに示されている。大きな QGPV勾配のバンドには、主に伸縮渦度

勾配が貢献している。 Case1のバンドよりも幅が広いことには留意する必要がある。

両方の事例において 、QGPVアノマリーは伸縮渦度勾配の大きなところに位置してい

る。これは伸縮渦度の水平勾配が中間規模波動の維持に本質的な役割を果たしていること

を示唆している。

4.5 

4.5.1 

吾主主壬&

白我日間

中間規模波動の存在にとっての好適条件

第 4.3節および第 4.4節で、中間規模波動の存在にとって適した条件が、総観規模波動

のリッジの位相において実現していると考えられることを示した。伸縮渦度勾配はさらに

2つの項、すなわち-fJ(Uz/八T2)z= -fJ(1/̂T2)zUz -fJ(1/̂T2)Uzzのように分割できる。

リッジ時には、圏界面の直上で安定度が大きく、直下で小さい構造が出現する。それゆえ、

(1/ ̂T2) zの値は通常より大きくなり 、第 1項が大きくなる。さらに、第 2項もリッジ時に

は大きくなり得る。なぜなら 、安定度がジェット軸付近の Uzzが負のところで小さいから

である。したがってこのとき伸縮渦度勾配、さらには正味の QGPV勾配は圏界面付近で
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図 4.9:圏界面高度の軸対称、な(a)正と (b)負の PVアノマリーにともなう温位場と紙面

を横切る流れの等値線。太い実線は対流圏界面を示す。 Hoskinset al. (1985)より引用。

リッジ時に大きくなる。

古くから対流圏界面はリッジ時にはトラフ時よりも"鋭い"ことが知られてきた。鋭い

圏界面とは、静的安定度が圏界面の上下でより激しく変わることを意味している。リッジ

時に特有な安定度分布は、圏界面付近での負のポテンシャル渦度 (potentialvorticity， PV) 

アノマリーにともなう温位場の構造で説明可能である。図 4.9は、圏界面にある理想的な

PVアノマリーに対するバランス状態である (Hoskinset al.， 1985)。負の PVアノマリー

にともなう AT2の分布は、標準状態に比べて、負の PVアノマリーの内部で小さく、圏界

面の上では大きい(図 4.9b)。高層気象観測データによる解析では、この構造が約 5度の

緯度幅を持って実現していたことが示された(図 4.6)。一方、圏界面付近の正の PVアノ

マリーは比較的小さな伸縮渦度勾配をもたらすことになる(図 4.9a)。

これまでの研究は、中間規模波動の活発な‘時期(東アジアの春と北大西洋の冬)には、

総観規模波動もまた活発であることを示している。この事実は、総観規模波動が中間規模
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波動の出現にとって好都合な状態をもたらすことを示唆している。

中間規模波動の“導波管"となり得る QGPV勾配の大きい領域の空間構造は、波の出現

に重要であると考えられる。このことは、温帯低気圧が発達期にあるとき、 QGPV勾配は

Case 1や IIよりも大きいが、中間規模波動は見られないことからも明らかである。さま

ざまな高度における QGPVの水平分布図から、発達した低気圧にともなう大きな QGPV

水平勾配は曲がりくねっていて深い鉛直構造を持っていることが分かる。中間規模波動の

導波管となるには 、十分な長さと適当な幅や深さを持つことが必要で、あると考えられる。

4.5.2 モード構造

第4.4.3節で示したように、 2種類の南北構造が見つかった。節をひとつ持つ構造は、本

研究が最初の報告である。どのくらい頻繁に出現しているのか、事例を積み重ねて明らか

にする必要がある。

Sy:rvI98は、 1次元の問題設定で鉛直方向にのみ捕捉されたモードを考察した。しかし現

実大気では QGPVの水平勾配は南北方向にも存在するので、南北方向に捕捉されるモー

ドも同様に解釈できることは容易に想像される。もし、 QGPV勾配の大きいところの緯

度幅が十分あれば、位相の逆転が起こっても不思議で、はない。 Case1と CaseIIはそれぞ

れ、このように南北方向に捕捉された第 1モードと第 2モードと解釈できる可能性があ

る。各モードの出現は、導波管の幅や励起メカニズムに依存すると考えられる。これらを

定量的に扱うためには、2次元問題への拡張が必要である。

4.5.3 準地衡近似の妥当性

準地衡近似は次の条件を満たす必要がある (Andrewsetαl.， 1987)。

|θん/θzl<<Iθ()o/θzl (4.6) 

ここで ()o(z)は温位の基準プロファイル、 。e(X，y，ムt)= () -()oで、ある。この条件は、帯

状平均を取つでもなお等温位面が大きく傾いている中緯度圏界面付近では成り立たないこ

とがあり得る (Hoskins，1991)。しかし Juckes(1994)は、圏界面での温位分布と圏界面の

鉛直変位の関係はロスピー数 Ro= U/JoLが小さけれぼ準地衡系でも説明できることを

示した。ここで扱っている現象では、ロスピー数は 0.2程度の大きさをとる。これは中間

規模波動が準地衡近似を適用できる限界の現象であることを意味している。また準地衡系

では、 T̂2が水平方向の構造や時間変動を持つ基本場を扱うことはできない。
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一方 PVの保存は、式 4.6の条件を必要としない。 解析したこつのケースについて 、PV

の水平分布図を作成したところ、 QGPVのパターンと PVのパターンはよく 対応し てい

た。これは準地衡の枠組みでの議論は、少なくとも定性的には正当であるこ とを示して

いる 。また、本研究では PVへの各項の寄与が個別に評価できる準地衡系のメリ ット(式

4.5)を利用した解析を行った。

しかしながら、中緯度圏界面付近の静的安定度の構造が中間規模波動の出現に本質的で

あるので、より定量的な議論には PVを用いるのが適当であると考えられる 。

4.6 この章のまとめ

中緯度対流圏界面付近の中間規模波動を QGPVの分布の観点から調べた。SYTv'[98の

理論にしたがって、背景場との関係について考察した。

1995年4月に TvIUレーダー ・ラジオゾンデの 19日関連続観測を行い、中間規模波動の

顕著な事例を観測することができた。3つの顕著な時期はいずれも総観規模の高低気圧波

動のリ ッジにあたっていた。そのとき圏界面は相対的に高い位置にある 。

中間規模波動が顕著なときには、伸縮渦度の極向き勾配の非常に大きな値が圏界面付

近に存在することが、観測データを用いて示された。この大きな QGPV勾配は主に、総

観規模のリッジ時に特有な静的安定度の鉛直構造によるものであ った。高層気象観測ネッ

トワークデータによって、この静的安定度の特徴的な構造は、約 5度の緯度l隔をもって出

現していることが示された。PV勾配の大きなところと中間規模波動の振幅が大きなとこ

ろが一致しているのは、中間規模波動を「中緯度対流圏界面付近の PV勾配の局在した液

大値に捕捉された内部モード」であると同定した SY~t198 の理論を支持する 。

客観解析データ GANALを用いて、中間規模波動が卓越している時期の QGPVの水平

分布を調べた。2つの特徴的な南北構造が見出された。ひとつは南北方向に節のない単純

な波構造を持ち、もうひとつは南北構造に節をひとつ持っている 。両方とも南北方向にlロ

在した QGPV勾配に捕捉されたモードであると見なすことができると考えられる 。この

ことを詳しく議論するには、 2次元モデルにおいて波の特性を調べる必要がある 。
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第 5章

中間規模波動のエネルギー源

5.1 はじめに

第4章で、中間規模波動が卓越している時には、対流圏界面付近の局所的に大きな QGPV

勾配が強まっていることを示した。この結果は、 QGPV勾配極大域に捕捉される中立な

いし減衰の遅いモードとして説明した SYlv198を支持するものである 。しかしながら、そ

の現実大気中でのエネルギー源は未だ残された問題である 。そこで、エネルギー源の特定

を目的として、 waveactivityフラックスを用いた解析を行った。

以下、第 5.2節では 、用いたデータと解析手法について述べる 。第 5.3節ではそれらを

用いた結果を示す。第 5.4節では解析結果に基づく議論を述べ、第 5.5節ではまとめと結

論を述べる 。

5.2 データと解析手法

5.2.1 wave activityの保存

一般に波動について、次のようなフラ ックス形式で表される関係が成り立つことが知ら

れている (Andrewset αl.， 1987)。

θA 
-_-+マ .F=S+(非線形項)
θt 

(5.1) 

ここで Aは wave acti vi tyの密度と呼ばれ、振幅の 2乗に比例する量、F= (Fx， Fy， Fz) 

は waveactivityフラックス、 Sは非保存効果で、波が保存的な場合 (断熱、摩擦なし)は

ゼロである 。非線形項は波の振幅の 3次以上のオーダーである 。AおよびFは、波束にと

もなう 量である 。
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式 5.1は波が基本場中を伝播するときの振舞を記述するもので、 I，vaveactivityの密度

の局所時間変化は、 waveactivityフラックスの収束と非保存項と非線形項による」こと

を意味している。また、「波が定常、線形、保存的ならばマ .F=0である」ことが導か

れる。波のエネルギーは基本場にシアーがあると非保存効果がなくても保存しないが、波

束全体について積分した Aは保存する。

平面波とみなせる波に対して 、"¥;VKB近似が成り立つ状況下では、

F = ~CgA (5.2) 

の関係が成り立つことが求められる 1。ここで、Cgは群速度で、ある。すなわち、 Fは Aを群

速度Cgで、運ぶという意味を持つことになる。

〆¥ 式 5.2を用いて、式 5.1は次の ように書き換えることができる。

(': 

(JZ+Cgマ)A+AマCg= S 
θt 

(5.3) 

波束とともに移動しながら見ると 、マ.Cgのあるところで Aが時間変化することを表し

ている。

式 5.1は、波と基本場の関係を波を主語とした語ったものである。一方、基本場を主

語として 、基本場が波から及ぼされる作用についての関係を記述することもできる(付録

参照)。

A，Fの表現は基本場と擾乱の定義、方程式系に依存する2。ここでは Plull1b(1986)で

定式化された 、時間平均場を基本場とする非定常な準地衡波動の waveactivityフラック

スを用いた。

5.2.2 Plumb (1986)のwaveactivityフラックス

Plull1b (1986)は時間平均基本場(経度依存性あり)上の非定常な準地衡波動にともう 3

次元の waveactivityフラックスを導出した30

準地衡系では、運動は準地衡ポテンシャル渦度方程式

Dgq
一円

Dt 
S : qの非保存効果に よるソース ・シンク (5.4) 

1逆に F = CgAの条件をなくせば、 A と Fは一意には定められない。任意のベクトル量Bにより、

A→A+¥7.B，F→F-θBjθt，の変換をしても成り立つからである。一意に定めるためにも、また物理

的解釈のためにもこの条件は必要かつ重要である (Edmonet al.， 1980)。

2i$地衡波動に対するいくつかの waveactivityフラックスについては、付録に記述している。
3以下の記述は Plumb(1986)にほぼ沿うものであるが、記号の表記と AやFを]Js(= 1000 hPa)で割っ

ているところが異なる o ]Jsで、割るのは、 Fの次元を運動量ブラックスの次元にするためである。本質的な違

いは皆無である。
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によって記述される。ここで球面・ log-p座標系において、 qは、

1θv 1 θ f R θ ( p θl  
q=f+一一一一一一一(cosゆu)+一一一|一一(T一九)I 

αcosゆθ入 αcosゆθゆ p H θZ ¥̂T2θz'- -VI} 
(5.5) 

であり、また
Drr a -ー!こー-+u.¥7uDt eH' -- . Jl  

(5.6) 

二 (~θ1θ (5.7) 
αcosctθ入?αθゆ?

である o Hはスケールハイト、 Rは気体定数、九(z)は温度の標準プロファイルである。 q

は準地衡ポテンシャル渦度 (quasi-geostrophicpotential vorticity， QGPV)と呼ばれる、準

地衡系での保存量である。以後、この章では、支をある適当な期間にわたっての物理量 X

の平均、 X'を平均からの偏差 (X-X)、擾乱とする。式 5.4より、基本場についての式を

得る。

D7J -，一一一一
一一十 u'.マHq'= S 
Dt 

(5.8) 

ただし、
Dθ  
一二一+百九 (5.9) 
Dt θt 

である。式 5.4から基本場の式を差引くと、 q'についての式が得られ、さらに擾乱の 2次

以上の項を無視する4と、線形化された QGPVの式

Dq' 
一一 +u'.マ}J7J= s' 
Dt 

、、tf
'ノ

ハU
1
1ム

に

υ
〆

''f
‘、、
、

" 

が得られる。

この式から擾乱のエンストロフイ (eddyenstrophy)の式を導く o q'を掛けて、時間平均

をとると、

D !l-n¥ 一一一 一一一一 (--;::q'L- ) 十 u'q'. ¥7 H7J = s'q' 
Dt ¥2:L ) 

、、‘E
E

，，
，

1
i
 

1
1よ

F
h
υ
 

/
t
t
t

、

さらに、 1¥7}J7J1 で割ると、

1 D (1ーす¥ て7H7J s'q' 
一一一一(~q， 2) +瓦7q' .二一一=一一一 (5.12) 
|マH奇IDt ¥ 2 '1 ) I - '1 IマH7J1 マH7J1

この式は、東西非一様な基本場に対して、厳密にフラックス形式で表すことはできない

が、以下のような仮定を置くことで、近似的に式 5.1のようなフラックス形式にすること

ができる o qの勾配の向きの空間変化が小さいとすると、以下のMRは

ηcosゆ「コマH可マ.MRrv -:_一一一一-uυ ・一一一一
パ ]Js -'1マ}J7J1

(5.13) 

4あるいは、非線形項は右辺のソース項に込めると解釈することもできる 。
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を近似的に満たし、さらに

と仮定すると、

が成り立つ。ここで、

である。さらに、

cosゆ De D 

|マHqlDt _Dt (百)

DA 
--::::::-+マ・ M R 二 SDt . H 

A=~E竺s ct q，2 
-

2 Ps IマHql

S=pslvfE| 

ε-U，2 

-u'v' 

。

ε= ~ (U12 十九走 (~fT12) 

F=uA+MR 

1 Rコ市I ¥ 
N2H凶 ..L ， 
1 R ご7市I I 

N2 H V ..L I 

o I 

とすることで、マH'U = 0より、フラックス形に表すことができる50

このように表現された A，Fは、¥iVKB近似の下では、式 5.2を満たしている。

また、式 5.16はマHqに直交する方向の変位 77を用いて、

1 ]J COSゆ っ
A二一一一21¥7Hqlが

2 Ps 

(5.14) 

(5.15) 

(5.16) 

(5.17) 

(5.18) 

(5.19) 

(5.20) 

(5.21) 

のように書くことができる。この表式により、 QGPVの勾配をばね定数に見立てて、 A

をばねの位置エネルギーのように捉えることができる。また、波の復元力としての働きを

強調して、 (QG)PVの水平勾配を t'Rossby(quasi-) elasticity"と呼ぶこともある。

5U'¥!HQ勾 Oが成り立っているならば (qx，qy)と(-v，v)とが平行になることを利用して、式 5.17はさ

らに簡単に書くことができ、 Plumb(1986)では書き換えた形を導出している 。ここでは基本場の式 5.8と

の整合性を考えて、そのままにした。
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5.2.3 データ

解析には 1990---1993年の ECM¥i¥TF客観解析データを用いた。水平格子間隔は 2.50 x 

2.5 0 、鉛直グリッドは 1000，850， 700， 500， 400， 300， 250， 200， 150う 100hPaの 10レベ

ル、時間間隔は 6時間毎である。

wave activityフラックスの計算は式 5.16-----5.19に基づいて行った。擾乱としてはカッ

トオフ周期が 12および 42時間のバンドパスフィルターで抽出した成分を用い、平均期

間は 1週間とした。

5.3 結果

5.3.1 波の振幅とフラックスの分布の特徴

図 5.1は 300hPaにおけるエンストロフイ (q'2/2)の季節毎 (12---2月、3---5月、 6---8

月、 9---11月)に平均した分布を示している。北半球では太平洋上空からヨーロッパ上空

にかけて、 C字型の分布をしている。北米東岸から大西洋にかけては 1年を通じて大きな

値を持つが、最も大きいのは冬である。太平洋域では春と秋には西太平洋上空で大きく、

冬には最大値は東太平洋に移動している。 一方南半球では、北半球に比べ経度依存性が小

さいものの、 300Eから 1800にかけて大きな値を持つ。特に秋に大きい。

背景の QCPVは、特に北半球で同心円からずれた分布をしている。エンストロフイは

QCPVの水平勾配の大きいところに沿って分布する傾向がみられる 。

同じデータを用いてジオポテンシャルハイト成分の振幅を調べた Satoet al. (1999b)で

は、北半球では冬の大西洋と春の太平洋で、南半球では秋のイ ンド洋で、大きいと述べてい

る。エンストロフイの分布もこの結果とほぼ調和的である。

図 5.2の矢印は、 300hPaにおける Fの水平成分を示している 。水平成分は東向きが卓

越しており、ほとんど移流部分(式 5.20の右辺第 1項)が占めている。また、エンストロ

フィの大きいところと対応して、水平フラックスも大きい値を持つ。ただし、値の大きい

緯度帯はエンストロフィ分布と比べて約 50赤道側である。これは QCPV勾配も大きいと

ころでエンストロフイが大きいために、 AそしてFの最大値はそこから若干ずれるためと

考えられる(式 5.16参照)。

中間規模波動は、理想的にはフラックスの水平成分のみを持つ。この大きな水平成分

(水平発散)の分布が何によるかを知る ことが、この解析の目的である 。

図5.2のトーンにより示されているのは 400hPaにおける鉛直成分である 。北半球の大

西洋および太平洋の、いわゆるストームトラックと呼ばれる地域で上向きフラックスが大
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図 5.1: 300 hPaにおける戸/2(トーン)と背景 QGPV(コンター)。コンタ一間隔は

3.0 X 10- 5 8- 1 。上の段から )11買に、 12----2 、 3-~5 、 6----8 、 9----11 月での平均。左列は北半

球、右列は南半球の、それぞれ 30度より極側を示す。
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図 5.2:図5.1と同じ、ただし 300hPaにおける Fの水平成分 (矢印)と400hPaにおける

鉛直成分 (トーン)について。矢印は、 51n--2s-2を1
0と対応、させている。
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きく、冬に最大となる 。太平洋では春には冬よ りも西側で大きい値を取る。南半球では、

エンストロフ イ分布と同様、北半球よりも経度依存性が小さい。水平成分の大きいとこ ろ

が鉛直上向き成分が大きいところの下流に位置しているので、この鉛直成分が水平成分の

増大に関係している可能性がある 。

図 5.3は30-----450Nで平均した Fの東西、鉛直成分を示したものである 。鉛直成分の大

きい経度帯では、対流圏中層 (400hPa)で大 きい値を持ち、 300ないし 250hPaで小さ

い。すなわち、上部対流圏で鉛直成分の収束があることになる 。
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図 5.3:30---450Nで平均した(凡?凡)の経度高度分布。

そこで鉛直フラックスの収束と水平成分の大きさの対応を調べた。図5.4は 250hPaと

400 hPaにおけるフラックスの鉛直成分の差である 。250hPaにおける鉛直フラ ックスが

小さいことから、 400hPaにおける鉛直フラックス(図 5.2)の大きいところで、大きな負

の値を持っている 。一方、図 5.5は300hPaにおけるフラックスの水平成分の絶対値を示

している 。ふたつの図を比較すると次の特徴が見出される 。まず、北半球の冬において、

45 0 ¥t¥T付近を中心として大きな収束が存在している 。それより下流側の 300
¥t¥T付近で水平

成分が大きな値を持っている 。春の太平洋についても、同様の特徴がある 。鉛直収束は

120----1800Eに存在していて、水平フラ ックスは日付変更線付近を 中心とした分布である 。
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引 5.4:凶 5.1と同じ、ただし 250hPaと400hPaにおけるフラックスの鉛直成分の差。
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図 5.5:図 5.1と同じ、ただし 300hPaにおけるフラ ックスの水平成分の絶対値。
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f 

南半球についても同じ傾向があり、 300¥1¥1から900Eにかけて鉛直収束が大きく、水平成

分の大きさはインド洋 (30----1200E)で大きい。このように、 鉛直収束の大きなところの束

(下流)側で、水平成分が大きいことが分かった。

式 5.1より、フラックス水平成分の増大に対応して 、正のθA/θtと負のθFz/θz、非保

存効果 Sおよび非線形項が存在するはずであるが、少なくとも θFz/θzが重要な役割を果

たしていると考えられる。

5.3.2 上向きフラックスの生成源

wave activityフラックスの鉛直成分の収束が、中間規模波動が活発にみられる領域で

大きいことが分かった。鉛直上向きフラ ックスの大部分は温度の極向きフラックス子?に

よると考えられる (式 5.17)。上向きフラックスが何によってもたらされるのかを明らか

にするために、スナ ップショットでがT'の時空間構造を調べた。

図 5.6は、がとがT'のある緯度での経度高度断面のスナップショットを 12時間毎に並べ

たものである。

図 5.6aの 140----1650Eと90----1200Eの上部対流圏に、鉛直方向の位相の傾きが小さい

波状構造がある。このとき、 v'T'は倍の波数の空間構造をもっており、 1波長 (1周期)に

わたって均らして得られる正味の温度フラ ックスは小さい(図 5.6b)。しかし、 12時間後

(図 5.6d)には、 1500E付近に正味の正のフラ ックスが現れる。同じ時刻の υ(図 5.6c)は、

下層の擾乱と結合して高度とともに位相が西に傾いた構造を持っている 。1000E付近の波

列はひきつづき中立構造を保っていて、ザT'の倍の波数の構造が明瞭に出現している 。

次の時刻(図 5.6e，f)においても 、1600E付近でひきつづき下層とのカップリングが起

こっている。図 5.6eの 1550E付近の南風の最大値は、図 5.6aの 1450E付近の最大値と比

べて、振IIJ~が増大している 。 図 5 . 6g では上部対流圏の南風の極大値は下層の極大値を追

い越して東側にあり、傾圧的な相互作用は小さくなる(図 5.6h)。図 5.6i，jでは、下層と

の相互作用はほとんどなくなり 、再び中立的な様相に戻っている 。

すなわち、鉛直上向きフラックスは対流圏上層の擾乱と下層の擾乱との傾圧的な相互作

用によってもたらされていることが分かった。
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図 5.6:400Nにおける、 (a)(c)(e)(g)(i)げ と (b)(d)(f)(h)(j)v'T'の経度 (60---1800E)高度

断面図。 時刻は (a)(b)1993年 3月7日18時から12時間毎に 、(c)(d)8日6時、(e)(f)18

時、(g)(h)9日6時、(i)(j) 18時であ る。コン タ一間隔はそれぞれ 2.5111S-
1と4.0K . 111S-1 

である。
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5.4 

5.4.1 

壬益三圭とト

自我白岡

地理分布

卓越領域では中部対流圏に顕著な waveactivityフラックスの上向き成分が存在し、上

部対流圏で鉛直方向に収束している。この上向きフラックスをもたらしているのは、下層

の擾乱との傾圧的な相互作用であることが明らかになった。

図 5.3う 5.4は、特定の場所で下層との相互作用が起こりやすいことを示している。相互

作用の頻度は、下層の擾乱がどこで存在するかに、大きく依存していると考えられる。第

2章で述べたように、急速に発達する低気圧にとって、上部対流圏のトラフと海面からの

熱フラックスが重要であることが多くの研究によって明らかにされている。特に、海面か

らの熱フラックスによって対流圏下層が不安定化し、鉛直構造の浅い傾圧擾乱が生じやす

いことが、爆弾低気圧の発達にとって重要であるとされている(IVlanobianco，1989a)。こ

の事実を対流圏界面付近にある中間規模波動の観点から解釈すると、そのような下層の擾

乱がある場所で、中間規模波動は増幅すると考えられる。

また、中間規模波動が増幅すると同時に、下層の擾乱も発達すること、すなわち、第 2

章で述べた TypeB cyclogenesisが起きる可能性が考えられる。

ただし、下層の増幅が必ずしも上層ほどは大きくないことを示唆する結果が第 3章で得

られている。南北風 12----42時間周期成分の 850hPaでの位相を基準にとったコンポジッ

ト(図 3.13)では、下層の擾乱の西側にある上層の擾乱の方が振幅が大きいことを示して

いる。これは、下層との相互作用にともなう上層の振幅増大の現れと考えられる。一方、

図 3.12の 250hPaでの位相を基準にとったコンポジットでは、下層の構造はほぼキャン

セルされている(振幅が小さいながらも、地表面付近でわずかに西に傾いている構造が見

られる)。この上下の非対称性は、下層の増rllffi'が上層の増幅に比べて平均的には大きくな

いことを表している可能性がある。

5.4.2 励起プロセス

下層の擾乱と相互作用を起こすためには、中間規模波動自体もあらかじめある程度の

振幅に達している必要がある。これに対して、全く擾乱のないところからの発生をもた

らすものには、非線形相互作用と非保存効果があり得る。中間規模波動の励起源となる

非保存効果をもたらす候補として考えられるのは、北西太平洋の場合、チベット付近で

の対流による非断熱加熱の供給である(児玉，私信)。中間規模波動の周期が 20----30時間

であることから、日周期成分が卓l越していると考えられる対流活動は、この点で好都合
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である。 一方、 1110bile troughの生成が非線形相互作用によることを示唆した研究もある

(Nielsen-Galnn10n and Lefev民 1995)。

本論文で、行った解析により、何らかの原因で中間規模波動の振幅がひとたび有限に達し

た後、減衰してしまう前に下層との相互作用によってエネルギーが供給されると、再び振

幅が増大することが分かった。もしくは、鉛直フラックス収束域で、新たに励起されたと

表現することもできょう。いわゆる不安定モードの発達とは異なるが、ある意味"自己励

起"もしくは“自己増幅"しているとみなすことができる。

5.5 この章のまとめ

r.. Plulnb (1986)の時間平均場に対する waveactivityフラックスを用いて、中間規模波動

の生成源について解析した。

wave activityフラックスの水平成分が大きいところは、北半球では大西洋と太平洋、南

半球ではインド洋であり、これまで、の研究の結果と調和的である。そして、水平成分が大

きいところの西(上流)側の対流圏中層に、顕著な上向きフラックスが存在しており、上

部対流圏で収束していた。この鉛直収束が、水平フラックスの増大と対応していること

が分かった。さらに、対流圏中層の上向きフラックスは、対流圏下層の擾乱との傾圧的な

カップリングで生じていることが明らかになった。
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第 6章

まとめと展望

本論文では中緯度対流圏界面付近の中間規模波動の季節特性およびメカニズムについ

て明らかにするために、さまざまなデータを駆使した解析を行った。

第 3章では、気象庁気象研究所の局地気候モデルの時間積分値を用いて、東アジア域

の南北風成分の地理分布お よび位相速度の季節変動について調べた。春季に最も活発で

あること 、この波動の卓越緯度が亜熱帯西風ジェット軸の季節による南北シフトに伴って

移動すること、位相速度は年間を通して総観規模波動より大きく、およそ 2倍であること

などを明らかにした。波動の鉛直構造については、振幅および位相速度の高度分布から、

圏界面付近に強く限定された構造を持っていることを示した。

第 4章で、は現実大気中で、中間規模波動が卓越しているときの背景場の構造を QGPV分

布の観点から調べた。波動が顕著なときには対流圏界面は背景の総観規模波動のリ ッジの

位相にあり 、このとき伸縮渦度勾配が圏界面付近で特に著しい極大値を持つことを、観測

データ (MUレーダーの風速データおよびラジオゾンデの温度データ)により示した。ま

たその極大の実現には、総観規模波動のリ ッジに特徴的な圏界面付近の静的安定度の鉛直

分布が寄与していることを示した。

気象庁全球客観解析データ (GANAL)を用いた水平構造の解析で、は、従来報告されてい

た単純な節のない南北構造を持つものに加えて、南北方向にひとつ節を持つ構造を持つも

のを新たに見出した。準地衡ポテンシャル渦度水平勾配は南北方向にも局在していて、鉛

直方向と同様に南北方向にも捕捉されたモードがあることは容易に想像される 。この “節

あり構造"は南北方向の第 2モードと解釈できる可能性があることを指摘した。

第5章では Phunb(1986)の時間平均場に対する waveactivityフラ ックスを用いて、波

動の生成源について検討した。中間規模波動が活発であるところの中部対流圏に、顕著

な上向きフラ ックスを確認した。この上向きフラックスは上部対流圏で収束し、それがフ

54 



(¥  

ラックス水平成分の増大と対応しているこ とが分かった。また、その上向きフラ ックスは

対流圏下層の擾乱との傾圧的な相互作用によ って生じている ことが明らかになった。

本研究により、中間規模波動について以下のようなシナリオがたて られる。中間規模波

動の伝播経路は第4章の結果より、対流圏界面付近の背景場の QGPVの水平勾配が局所

的に大きいところに沿う 。中間規模波動はこの経路上を伝播しつつ、 第 5章で明らかに

なった鉛直上向きフラックスの収束により振幅が増大する 。第3章で示された季節変動、

地理分布は第 5章で示した鉛直上向きフラ ックスの収束の分布で説明される 。

本論文で得られた成果をもとに、以下の課題が今後検討されるべきものとして挙げら

れる 。

ひとつは、中間規模波動の励起源となり得る非保存効果と非線形効果の特定である 。例

えば非保存効果についてはチベット高原での対流活動が候補であろっ 。チベット 高原から

日本付近にかけて、対流活動にともない発生した上層雲が中間規模波動とよく似た位相速

度で東進する事例が報告されている(児玉ほかう 1999)。この上層雲と中間規模波動とは何

らかの関係があることが期待される 。

次に、南北、鉛直両方向に局在する PV"勾配に捕捉されるモードの構造である 。ただ

し、南北方向にも N2が構造を持つ基本場を準地衡系では扱えないので、 selni-geostrophic

系やプリミティブ系を用いる必要がある 。

さらに、大規模場との相互作用および物質輸送において中間規模波動の果たしうる役

割も興味深い問題である。理想的な中立構造を持つ中間規模波動は正味の熱 ・運動量輸送

をもたらさないが、下層の擾乱と相互作用しているときや他の波動と 重畳 しているとき

には、正味の輸送を担う可能性がある 。今後、保存量とみなせる大気微量成分のデータや

GClvlによる研究で、中間規模波動の成層圏対流圏物質交換への貢献について明らかにさ

れることが期待される 。
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Thesisの基礎となった論文は以下の通りである 。

1. A study on seasonal variatio11 of upper tropospheric lnediu111-Scale waves over East 

Asia based 011 regional cli111ate 1110del data. 

(局地気候モデルデータを用いた東アジア域の上部対流圏中間規模波動の季節変化の

研究)

J. Meteor. Soc. Japan，第 75巻， 13頁-22頁う平成 9年?山森美穂・佐藤薫・庚田

勇の共著

2. A quasi-geostrophic analysis on 111ediu111-Scale waves near the midlatitude tropopause 

and their relatio11 to the background state. 

(対流圏界面付近の中間規模波動およびその背景場との関係-準地衡ポテンシャル

渦度を用いた解析-)

J. Meteor. Soc. Jαpαへ第 76巻， 879頁-888頁う平成 10年?山森美穂・佐藤薫の

共著
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付録 A

wave activityフラックスについて

第 5章で述べたように、 waveactivityブラックス (AやF)の表現は基本場と擾乱の

定義や方程式系等に依存してさまざまな形をとる。ここでは、準地衡波動に対する wave

activityフラックスのいくつかの例を挙げる。

A.l Eliassen-Palm (EP)フラッ クス

EPフラックスは 、帯状平均の基本場で定義される waveactivityフラックスである。 s

平面近似の下で、次のように表される (Andrewset αl.， 1987)。

F = (0，-ρou'v'， P010v'()' /()ω 

A=シoq'2/む

ここでは、()は帯状平均、 0'= () -()としている。

(A.1) 

(A.2) 

EPフラックスが他の waveactivityフラックスから卓抜している点は、マ.Fが波と平均

流の相互作用もあらわす点である。次の準地衡変形オイラ一平均 (Transforn1edEulcrian-

l¥!Iean， TEI¥lI)方程式系がよく使われる。

丸一 10ず -x=P。マ F

。t+w.*eoz = Q 

可+ρ01(POず)= 0 

んた +H-1_Re-κz/H九二 O

ず三百α一ρ;;-1(PO子百1/eOz)z 

5 

(A.3) 

(A.4) 

(A.5) 

(A.6) 

(A.7) 



ず三百α十 (υ'()'/ ()ων (A.8) 

Va，Wαは非地衡風成分、支う Qはそれぞれ摩擦、非断熱加熱の帯状平均を表す。

(ず，w*)は残差循環 (residual circulation)と呼ばれる 。波動が線形、定常で保存的な ら、

この残差循環はラグランジ、ユ平均子午面循環に等しくなることが知られている (Dunkerton，

1978)。

A.2 Plumb (1985)の定在波用フラックス

Plulnb (1985)は、定在波の 3次元伝播を扱うための waveactivityフラ ックスを導出し

た。東西方向の伝播を考えるには、位相を消す操作として帯状平均は不適当である 。ま

た、定在波はその名の示す通り位相が空間に対して固定しているので、時間平均操作に

よっても位相を消すことができない。これを解決するために、 Plun1b(1985)では、 q'2に

比例する量そのものではなく、ある適当な量を加える 1ことで、平均を操作を施さなくて

も位相によらず、なおかつF ニ CgAを満たす量を導いた。基本場は帯状平均である 。
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A.3 Plumb (1986)のフラックス

第 5章では、この 3次元の waveactivityフラックスを用いて解析を行った。導出や表

現については本文を参照されたい。

また、この背景場の定義において、波と平均流の相互作用を表す量はE ベクトル

て7・u'q'~ V. E 

E = (υ'2 -Uぺ--u'子，11。子百i/()op) 

(A.12) 

(A.13) 

1 p.41の注 1参照。
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と呼ばれている (Hoskinsetαl.， 1983; J allles， 1994) 0 Eベクトルと waveactivityフラッ

クスが異なることは、波の振舞にはu'q'のマH互に平行な成分のみ関係する(式 5.11の左

辺第 2項)が、基本場には直交する成分も作用することに起因する。

一方 EPフラックスは、基本場の定義上、波による QGPVのフラ ックス(子亨)の向き

が基本場の QGPV水平勾配 (y方向)に自動的に平行で、あるので、両者が一致する。

A.4 Takaya and Nakamllra (1997)のフラックス

Takaya and Nakalllura (1997)は東西非一様な基本場における、しかも帯状平均や時間

平均を施さなくても位相依存性を持たない、定在波に対する waveactivityフラックスを

導出した。

基本場は東西非一様であるため、 PIUlllb(1986)と同様の近似を仮定している。位相依存

性は、 q'とu'(υ')の位相がπ/2ずれている 2ことを利用して消されている。また高谷 (1998)

では、移動波についても適用できるように拡張された waveactivityフラックスが導出さ

れた。ただし移動波の場合、波の位相速度Cpを明示的に与える必要がある。導出は ]J)_杢

標系でなされている。
δM 
一一十 1iV'.w=S
δt 

M=;(A+ε) 

A-lqI2 
-

21マHQI

ε-(Ilケ卜 C
p
)

e=:(ψ;2+ψ12+ 立ψ~2) 
L V σ S  

_ (U(ψ2-ψIゆム)+ 1I(弘叫 -ψIψム)+ 2U Cp1VI ¥ 

w=而 |川弘一刈ν)+ 1I(ψ7-ψIψム)+ 2叩ダ i
k 子U(ψ;ψ;-ψfψふ)+ 1I(ψ;ψ;-ψ'ψム) ) 

(A.14) 

(A.15) 

(A.16) 

(A.17) 

(A.18) 

(A.19) 

ここでu= (U， 11)は基本場、σはp座標系での静的安定度を表す。 Cp= 0，11ニ Oとする

と、 PIU111b(1985)のフラックスに対応し、 PIUlnb(1985)の拡張であるとみなされる。ま

た、 PIU111b(1985)で位相依存性を無くすために加えられた項の表現は天下り的に与えら

れていたが、その解釈についても示した。

2'ltαexp1'(kx+ly一ωt)と置いたとき、 q'α-ψ1u' CX: -1ψ1 v' cx: iψ 
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(a) Eady (b) Charney 

A ↑↑↑↑↑〈
^ ̂  ̂  ̂  ̂  

^ t↑↑↑小〈 ^ ̂  ̂  ̂  ̂  

^ ̂  ̂  ̂  ̂  

^ t↑↑↑小〈 ^ ̂  ̂  ̂  ̂  

^ ̂  ̂  ̂  ̂  

Z I ふ↑ ↑↑ ~8.] ^ ̂  ̂  ̂  ̂  
Z/H 

A ↑↑↑↑↑ A 

A ↑↑↑↑l' ̂  
ー 8.1. 

~ ↑↑ j ↑↑ A 。+ 。
y 

図 A.1:(a)Eady問題 (b)Charney問題の不安定モードにともなう EP断面図。 s.lで示さ

れた高度は 、ステアリングレベルを示す。 Edlnonet al. (1980)より引用。

A.5 傾圧不安定モードにともなう EPフラックス

Edlll01l et al. (1980)は、 "EP断面図"の有用性を主張している。これは子午面断面に

おいて、矢印で Fを、等値線でマ .Fを表わしたものである。

図A.1は、 EadyとCharneyの不安定モードに対する、 EP断面図である。 Eady問題の

不安定モードは運動量フラックスがゼロであることより、 Fは鉛直成分のみを持つ。また

内部領域では鉛直成分は高さ方向に一様である。すなわち、フラックスの収束は上端に、

発散は下端に集中している。これはむが上端と下端でのみ値を持ち、内部領域では至ると

ころゼロであることと対応する。

Charney問題の不安定モードも運動量フラックスを持たないので、 Fは鉛直成分のみで

あるが、Eadyの不安定モードとは異なり、内部領域にフラックス収束が存在する。この

フラックス収束は、ステアリングレベル(そこでの基本流の速さが不安定モードの位相速

度と等しい高さ)を中心に分布している。
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