
成層圏突然昇温は熱帯の対流を促進するか？

1. はじめに

成層圏大気が対流圏に与える影響について

は、長期予測観点の重要性から古くから研究

が行われているテーマである。 Baldwin& 

Dunkerton (2001)など、成層圏極渦変動を通

した中高緯度成層圏対流圏結合は広く認知さ

れている。その一方で熱帯における成層圏対

流圏結合についても研究が進められ、特に成

層圏準二年周期振動(QBO)が熱帯大規模循

環に影響を与えるとする研究はYoo& Son 

(2016)を皮切りに近年の発展が特に著しいト

ピックである。QBO東風時にマッデンジュリア

ン振動(MJO)の振幅や持続性の強化、予測ス

キルの向上が示されている（例えばMarshalet 

al., 2017; Lim et al., 2019)。成層圏突然昇

温(SSW)はその全球規模の循環構造から熱

帯では上昇流偏差をもたらす。 Kodera(2006) 

は NCEP/DOE再解析 (Kanamitsuet al., 

2002)とNOAAOLRを用いて SSWに伴う熱

帯成層圏での上昇流と気温低下、赤道付近南

半球側での対流活発化を示した。加えて

Eguchi et al. (2015)は対流パラメタリゼーシ

ョンを用いない高解像度全球大気モデル

NICAMを用いて、SSW発生後の熱帯の上昇

流偏差と低温化、赤道付近南半球側の雲量が

増加するなどKodera(2006)をサポートする

結果を得た。

ただし長周期変動であるQBOに比べSSW

は比較的時間スケールの短い現象であるた

め、その影響は対流圏の独立な内部変動との

切り分けが難しく、発生頻度も大規模なSSW

では2~3年に一回程度とサンプル数が少な

いため統計的な信頼性の高い解析が困難であ
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った。そこで本研究では高解像度全球大気モ

デルによる大規模アンサンブルデータセット

d4PDFを用いて、これまでサンプル数不足で

難しかった SSWが熱帯対流圏に与える影響

について詳細な調査を行うことを目的とする。

2. 実験設定と使用データ

d4PDF(database for Policy Decision 

making for Future climate change, Mizuta et 

al., 2017)は気象研究所全球大気モデル MRI-

AGCM3.2H(水平 60km格子64層

Murakami et al., 2012)を用いている。解析に

使用したのは現在気候実験(1951-2010年）で

海面水温データにCOBE-SST2(Hirahara et 

al., 2014)をベースに時空間的に摂動を加えた

100メンバーアンサンブルを行っている。解析

に用いるデータは気候値偏差から 41日平均

を引いた 5日平均を使用した。モデルの水平

解像度は約 60kmであるため、強度は弱いも

のの熱帯低気圧を再現できる(Yoshidaet al., 

2017)。モデル出力からの熱帯低気圧の抽出

はMurakamiet al (2012)の手法を用いた。

SSWに関連するイベントの抽出には [1]12 

~3月、 20°S-20°N平均の 50hPa残差鉛直

流が0.1mm/s以上かつ前後20日で最大（こ

の日を lago dayとする。）、 [2][1]の日時から

10日の間で50-70°N平均した 7日平均帯状

平均東西風が 10-1hPa のどこかで 8 日間で—

16.0 mis (-2.0 m/s/day相当）の減速(Kodera,

2006のSSW基準を用いた）、 [31[1 lの前後5

日で熱帯 1-30hPaの全層で0.1mm/s以上

の強い上昇流がある、の 3つの基準で判定さ

れたものをコンポジット解析する。[1lを満たすイ



ベント数は 6000年で9590回、そのうち[2][3]

を満たすのは 6117回でほぼ 1年に 1回程度

となった。極域成層圏の西風減速の最大をコン

ポジットの基準日に用いないのは、イベントに

よって極域の西風減速と熱帯の上昇流のピー

クが一致しないことがあるためである。
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図 1コンポジット平均した（上）北半球高緯度

の帯状平均東西風偏差(50-70°N)と気温偏差

(75-90°N)、（中）熱帯(15°S-15°N)の残差平

均鉛直流偏差と気温偏差（下）平均安定度偏

差の時系列。

3. 結果

SSW前後の極域における東西風と気温、熱

帯域での残差鉛直流と気温を図 1に示す。

SSWに伴い、dayO前後で極域成層圏で西風

減速と気温上昇、熱帯域で上昇流と気温低下

がみられる。イベント抽出の定義からも 50hPa 

の上昇流がピークを迎えるのはdayOである。

成層圏気温低下のピークはそれより後でday

+4前後となる。同時期に成層圏と対流圏上部

は負の安定度偏差が現れる。対流圏側の上昇

流のピークは成層圏よりわずかに先行し、 day

-3前後となる。

図2にSSW前後の残差子午面循環と EP

flux、EPflux発散を示す。SSWに関連し、day

-6から高緯度で上向きの EPflux偏差が強ま

り、成層圏で収束が強まりだす。残差子午面循

環ははじめ高緯度下部成層圏と対流圏で卓越

する狭いものだが、 day-4,-2と成層圏での

EP flux収束が強まるとともに全球成層圏に広

がる。dayOで成層圏の EPflux収束と残差子

午面循環はピークを迎え、その後衰退してい

く。上部対流圏と下部成層圏での EPflux収束

はday-4,-2前後で卓越すること、day-6, -4 

で対流圏の 20N付近に収束が現れることが対

流圏の上昇を先行させ、かつ 500hPaの上昇

流を強め対流圏上部の上昇流を相対的に弱め

る原因と考えられる。

4. 対流活動への影響

では SSWに伴い成層圏を中心に平均的な

上昇流が強まり気温が低下することがわかっ

たが、熱帯の対流活動はどのように変化してい

るか。図 3に熱帯を平均した外向き長波放射

と降水の時系列を示す。いずれもday-2付近

にピークを迎えており、対流活動がロバストに

活発化していることがわかる。図 4に熱帯低気

圧の活動度に関連する指標を示す。熱帯低気

圧発生数はday-1がピークとなる。存在頻度

のピークは遅れday+3となる。各熱帯低気圧

の運動エネルギーの合計である積算エネルギ

-(ACE)はday+4がピークとなる。わずかな

差ではあるが、存在頻度のピーク以降に ACE

のピークが現れるということは day+4では熱

帯低気圧の風速も強まっていることがわかる。

どの領域で熱帯低気圧が増加するのかについ
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図 2(左）残差平均子午面質量流線関数と（右）EP flux(ベクトル）、 EPflux発散（色）、残差

平均子午面質量流線関数（等値線）の時間発展。左上のday-6から右下の day+4まで2日

間隔。 EPfluxとEPflux発散偏差は 99%水準で統計的に有意な領域のみを示す。

て、図 5にて熱帯低気圧存在頻度の空間分布

を示す。day-3からday+3と熱帯低気圧が増

加するにつれて南北両半球の熱帯西部太平洋

で存在頻度が増加しているのがわかる。これら

の領域はもともと熱帯低気圧の存在頻度が高

い領域であり、環境場の変化に対する感度が

高い領域であることが考えられる。

ここから SSW時の熱帯上昇に伴い熱帯低

気圧を含んだ対流活動度がロバストに高まっ

ていることが明らかになった。ただしこのロバス

トさは非常に大きいサンプル数に支えられてお

り、対流圏の S/N比は低く特に熱帯低気圧で

は0.1程度しかない。これだけを見ると熱帯低

気圧への影響などは予報等にほぼ影響するこ

とのない非常に小さなものに見える。図 6に

ACEのピーク時であったday+4時における

ACEのヒストグラムとブートストラップ法で作成

した箱ひげ図を示す。全ての冬(12-3月）のヒ

ストグラムに比べて、 SSW時のヒストグラムは

平均値の差こそ小さいものの、顕著なACE

の値に対しては明瞭に異なり負の ACE偏差

では頻度が小さく正の ACE偏差では大きな頻

度を示す。特に 3000m2ぼを超える範囲では

全ての冬より 30%以上相対確率が高い。ブー

トストラップ法で推定したエラーバーからも多く

の範囲でロバストな差を持っていることがわか

り、平均的なACEの差は小さいものの顕著な

イベントでは SSW時とそれ以外で熱帯低気圧

の活動度に大きな違いが現れることが明らか

になった。
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図 3熱帯平均(15°S-15°N)した（上）外向き長

波放射(OLR)偏差、（下）降水偏差の時系列。

99%水準で統計的有意な領域に四角マークを

付す。
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図4(上）熱帯低気圧発生数偏差（中）熱帯低

気圧存在頻度偏差（下）熱帯低気圧の積算運

動エネルギー偏差(ACE)の時系列。 99%水準

で統計的に有意な領域のみ四角マークを付

す。

図5熱帯低気圧の存在頻度偏差の空間分

布。99%水準で統計的に有意な領域にマーク

を付す
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図 6ACEの相対頻度分布。白抜き黒のバー

が全期間 12-3月の頻度分布で、青いバーが

SSWイベントday+4における頻度分布。緑

のエラーバーは SSWイベントday+4につい

てブートストラップ法で各アンサンブルメンバー

を100個無作為抽出した 1000セットで作成。

5. 議論

これらの対流活動を活発化させたメカニズム

について考察する。ひとつはSSWに伴う中高

緯度成層圏を中心とした EPflux収束偏差で、

図2からも、この強制が作る子午面循環は熱
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帯対流圏に無視できない影響を与えているの

は明らかである。もう一点は対流圏上部を

20°N付近の上部対流圏で見られた EPflux 

収束偏差で、これら2つの波強制が合わさって

熱帯対流圏の上昇流ピークを構成していると

考えられる。対流圏の波強制については、

SSWと波源を共にする大気変動（例えば

Yoshida & Yamazaki, 2011)であることも考え

られる。

熱帯圏界面付近の低温化の影響について

は、これまで多くの研究が熱帯対流圏界面領

域の安定度の低下が対流活動を活発化させる

可能性を指摘している。本研究の結果は、低

温下のピーク(day+4)と降水やOLRのピーク

(day -2)には時間差がある。熱帯低気圧活動

のピークとは時間差がほとんどないので、影響

している可能性はある。また弱い対流も含む熱

帯平均の OLRや降水に比べると、熱帯低気

圧のように背が高い対流構造の方が圏界面付

近の安定度の弱化に影響を受けやすいことも

考えられる。しかし、環境場から推定される熱

帯低気圧の発達可能強度の指標に Potential

Intensityがあり、この中では熱帯低気圧のア

ウトフロー域の気温として対流圏界面付近の

気温も熱帯低気圧の発達可能強度を高める要

素となるが、先行研究の圏界面付近の気温低

下は 1度のオーダーであるのに比べ、本研究

における 100hPaの気温の低下は0.2度程

度で小さい。例えばWanget al. (2014)の理

想化したメソスケールシミュレーション結果に基

づくと 1度低下あたり 0.4misの最大接線風

速強化が起こる。一方でRamsayet al. 

(2013)では 1度低下あたり 1m/sの風速強化

が見られ、風速強化の幅は0.1~0.2mis程度

のばらつきがあるものの大きさは小さい。もち

ろん0.2度は平均値でありそれ以上の気温低

下が起きるイベントもある点には注意が必要で
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ある。また Fovellet al. (2016)などで指摘さ

れている巻雲の放射効果が熱帯低気圧強度

に与える影響を加味すると異なる関係が見ら

れる可能性もあるが、本研究の範囲を超えて

おり、今後の課題とする。
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