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要旨

　熱帯域対流圏の主に上部でみられる波動の形態と、それに関係の深いメソスケール雲システ

ム内の鉛直流分布についての研究を行った。

　熱帯域の圏界面付近には、その高度に局在した大振幅の赤道捕捉ケルビン波が存在してい

る。この波動が経度数レ度の領域でのみ大きく増幅し、そこで非線形効果によるとみられる

突っ立ちを示すことを全球客観解析で詳しく解析した。1993年1月から2月にかけて3例の

大きな振幅をもったケルビン波が西太平洋で検出された。経度帯はそれぞれ異なるものの、い

ずれも限られた経度領域のみで大きな振幅をもっていた。また、1月の2例については、その

領域で東風から西風への変化、昇温がそれぞれ西風から東風への変化、降温よりも急激となる

ような突っ立ちを示していた。

　ケルビン波が増幅してその結果起きるとみられる突っ立ちがどの程度頻繁に起こっているか

を調べるために、】00hPaの東西風についての統計的解析を行った。この種の突っ立ちに見ら

れるはずの東風から西風への急激な変化が、その逆の変化より多いかどうかを調べた。東半球

の11－3月にかけては西風への急変のほうが多く、その中でも1－3月の90°E－180°Eでは非常

に多く、また特に大規模なものを多く含んでいた。急変域が経度方向に大きな広がりをもち東

進するもののみを取り出すと、両者の差はさらにはっきりした。このような両者の数における

非対称性は、100hPa付近に独特なもので、200hPaではあまり明瞭でなかった。西風への急

変事例の多くは、ケルビン波の増幅の結果起きた非線形効果による波の突っ㍍ちが原因とみ

られる。背景風の東風が、波のE方伝播を容易にすることで増幅を促進し、また大きな本来

の（illtrillsic）位相速度を許すことによって、規模の大きな突っ立ちの発生に寄与しているとみ

られる。なお、100hPaの突っ立ったケルビン波において、西風領域のほうが東風領域よりも

ずっと赤道付近に局在している構造となっていた。

　このような赤道波の励起源となる積雲活動の中でどのような上昇流があるかをVHFドップ

ラーレーダーを用いて直接観測した。スマトラ島西部（〔〕．2°S，100．32°E）に設置された赤道大

気レーダー（EAR）によって観測された風データを用いて、2003年1［月6，8，20日にみられた

メソスケール雲クラスターの層状降水域における乱層雲内の鉛直流プロファイルを3分、高度

150mの高い分解能で調べた。層状降水期問の後半2－3時闇に、時空間変動の小さい穏やかな

上昇流が中上部対流圏の数kmにわたる高度領域で観測された。鉛直流は連続的に小さな正の

仙（O－40cm／s）を持ち、ド降流や40cm／s以上の強い上昇流はほとんど観測されなかった。赤

道波の励起には浅い加熱をもたらす層状降水域での加熱および鉛直流分布が重要と考えられて

いるが、これまでに解析例の少ない乱層雲内の鉛il‘〔流詳細構造を示すことができた。この分布

は、層状降水を維持する機構を考察する上で重要な結果である。

　当論文では鉛直方向に浅い構造をもつ波動・擾乱に注目して解析を行った。これらはよく知

られている深い構造をもつ循環や擾乱に比べると規模は小さいが、成層圏との関係、赤道波の
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力学などに重要な役割を果たしていると考えられる。
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1

第1章

はじめに研究の動機と展開

1．1　熱帯循環と擾乱の鉛直構造

　熱帯域の循環や擾乱が地球の大気システムにおいて果たす役割は、力学・熱力学・放射など

多くの分野で大きい（Hol七〇n　2004，11章）。対流圏においては、活発な積雲活動が豊富な潜熱

解放を通して大循環を駆動している。積雲活動は、熱帯、中緯度、および、成層圏より上層に

も、波動などを通して大きな影響を与えている。

　熱帯域の積雲活動は、積乱雲などを主体とする対流セルの活動がその主体であるが、それら

は独立して存在しているわけではなく、様々な形態に組織化している。組織化は様々なスケー

ルにおよび多彩な大気現象を引き起こしている。積乱雲は集団で発生し、それから上部で吹

き出した金床雲（アンビル）を含む乱層雲などを伴うメソスケール雲システム（10－1000kmス

ケール）を形成する（Houze　1993，9章を参照）。

　さらに、このようなメソスケールシステムが多発する場所が数千kmのスケールで認められ

る。これらのうちかなりの部分は赤道捕捉波動の枠組みで説明される。Fig，1．1にそれらの例

を示すが、東進するケルビン波、西進するロスビー波、慣性重力波などが波数・周波数空聞の

中で良く分離されて表されている。また、この図には赤道波の枠組みでは説明が困難だが熱帯

域で最も顕著のひとつであるMadden－Julian振動も記述されている。

　積雲活動の組織化それ自体、および、それによって励起された波動には興味深い特徴が数多

く存在しており、その機構にはまだ未解決の問題が多く残されている。この章では鉛直構造に

特に注目しながらそれらを紹介することによって、2章以降で述べる2つの問題の位置づけを

行う。
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1.2 Madden-｣山ian振動

MaddcnandJuHan(1971,1972)によって発見された30-60日変動､現在の呼称でいえば

Madden-JulianOscillation(MJO)は､熱帯の大規模大気現象の中で､現時点で品も重要なも

ののひとつである｡しかも発見以後30年来にわたり機械の解明が紛 ナられているが､まだそ

の完全な理解には至っていない(LauandWaliser72005)｡1980年代に､MJOの形態の研究

において､申.-;■帽 は熱帯棲乱の鉛直構造に関する問題意識の形成を行った｡

MaddcnandJulian(1972)には､主に地上､高層観測をまとめた有名なMJOの模式図が

ある(Fig･112)｡この図版は模式凶とはいえ､現在においてもその価値がほとんど失われてい

ない､要点を押さえたきわめてflの高いものであるoこの赤道における経度高度断面による

と､虎西風は対流圏の上部と下部で風向が逆になり､中部対流圏で節となる深いセル状の椛造

となっている｡この図版に代表されるように､熱帯循環は中層に節をもつセル状の構造として
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大きく近似できることが知られていた。Gill（1982）の11章には熱帯循環を2層で記述するこ

とによって理解する筋道が丁寧に記述されている。

　熱帯の平均的な子午面および東西循環もほぼ同様な深い構造として理解されている。帯状平

均の南北風をFig．1．3に示すが、流れは対流圏の下層と上層に限られていて、その間の高度に

は深い鉛直流構造がある。これらは中部対流圏に積雲加熱の中心があり、それに伴う上昇流が

中層で最大となる深い構造をもっていることに由来すると説明される。

　ところが、MJOの様々な変量について位相関係を調べていくと、実際の構造はこれとはか

なり異なる面があることに気がついた。そこで様々な物理量についてレーウィンゾンデのデー

タを用いて位相構造を調べる解析を行った（参考論文4）。この論文の主要部分はその水平位相

構造についてであるが、鉛直構造についても興味深い特徴を見いだした。Fig．1．4は、1979年

にみられたMJO活発期における位相構造を示したものである。東西風は上部、下部対流圏と

もよく知られた東進する東西波数の構造が目立っている（Fig．1．4f，1．4g）。ところが1000hPa

の高度はずいぶん速い位相速度を示しており、東進する東西波数1と理解することは難しい

（Fig．1．4a）。また、上部対流圏の高度や中部対流圏の温度も東進する東西波数1の構造とは解

釈し難い（Fig．1．4b，1．4c，1．4e）。　Madden　alld　Julian（1972）も海面気圧の東進速度が周期

40－50日、東西波数1と考えるよりも速いことを指摘しているが、ここではそれを様々な変量

について広げて解析した。他にも数事例のMJO活発期によく似た速い位相構造を高度、温度

場において見いだした。

　この水平構造も興味深いものであるが、鉛直構造にも興味深い構造が見いだされた。Fig．1．5

は、西太平洋における東西風および高度場の鉛直位相構造を示したものである。東西風は確か

に上下できれいに逆位相となっているが、高度場は下層と上層が少しだけずれている奇妙な関

係となっている。前述したような単純な2層構造ではこのような高度場と東西風場の差異は理

解できない。この水平、鉛直構造にについては、Itoh　and　Nishi（1990）にひとつの説明がな

されている。この論文では、単純モデルによってMJOの位相構造を説明することを試みた。

その結果、加熱の継続時闇、繰り返し周期など、いくつかのパラメーターを適切に設定した時

に、上述した東西風と高度・温度における位相構造をほとんど説明できることを見いだした。

鉛直構造が上下で逆位相にならないことは、順圧成分と傾圧成分の組み合わせで説明された。

このように、MJOの解析を通じて、鉛直構造は擾乱の機構を理解する上で重要なものであり、

また熱帯大規模擾乱といえどもその鉛直構造は多彩なものだという強い印象が残り、その後の

解析で鉛直構造を丁寧に調べるきっかけとなった。

L3　ケルビン波

　1980年代にMJOとならんで熱帯域の気象学の関心の中心となっていたのは、　El　Niio現

象であった（Philander　1990）。1970－80年代にかけて、比較的顕著なEl　Ni負o現象が規則的
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Fig．12　Schematic　depiction　of　the　time　and　space（zonal　plane）variations　of七he

disturbances　associated　with　the　40－50－day　oscillation．　Dates　are　indicated　symbol－

ically　by　the　letters　a七the　lefむof　each　chart　and　correspond　to　dates　associated

with　the　oscilla七ion　in　Cantol1，s　station　pressure．　The　letter　A　refbrs　to　the　time　of

low　pressure　at　Canton　and　E　is　the七ime　of　high　pressure　there．　The　other　letters

represent　intermediate　times．　The　mean　pressure　disturbance　is　plotted　at　the　bot－

tom　of　each　chart　with　Ilegative　anomalies　shaded．　The　circulation　cells　are　based

on　the　mean　zonal　wiIld　disturbance．　Regions　of　enhanced　large－scale　convection

are　indicated　schema七ically　by　the　cumulus　and　cumulollimbus　clouds．　The　relative

七ropopause　height　is　indecated　at　the　top　of　each　char七・　（Figure　and　caption　are

taken　from　Madden　and　Julian　1972）



1．3　ケルビン波 5
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Fig．1．3　Latitudc－11eight（11Pa）section　of　climatological（1979－95）zollal－mcml　mcrid－

iollal　wind（m　s卿1）i11（1eft）Jalmary　and（rigllt）July　in　NCEP　reanalysis　version　1．

Contour　interval　is　O．5　m　s－1．

に発生したこともあり、その研究を集中的に行う必要への認識が高まった。そのような中

で1992年12月から1993年2月にかけて、MJOやEl　Niioを集中的に研究するTropical

Ocean－Global　Atmosphere，　Coupled　Oceall－Atmosphere　Response　Experimellt，111tellsive

Observillg　Period（TOGA℃OARE　IOP）という観測が西太平洋で行われ、時空間的に密な

データを用いて、El　Ni面現象のみならず、熱帯大気擾乱に関して多くの研究が行われた。パ

プアニューギニアのManus島（2．03°S，147．25°E）では北海道大学のグループによる気象レー

ダー観測が行われた（Uyeda　et　al．1995）。申請者はレーダー画像を1ヶ月にわたってモニ

ターしたが、積乱雲活動というのは教科書に掲載されているような“深い対流”という言葉で

表されるほど単純なものでなく、様々な雲頂高度をもった実在なのだと気づいた。8－10kmま

でしか到達しないものも多い中、圏界面を超えるものも多数存在するように見え、圏界面の意

味も正確に考えなければならないものだと印象づけられた。

　TOGA　COARE　IOPのデータを用いての大規模波動に関する研究も数多く行われた。こ

の期間には非常に強いケルビン波が圏界面付近でみられた。対流圏界面付近では東西風が強

く、きわめて大きな風の時間変化と鉛直シアーが観測された。Fig．1．6における＊印はBiak島

における東西風の変化である。100hPaでは、わずか数日の間に一301n／sから＋20m／sと大

きく変化する（Fig．1．6a）。しかし、このような大きな変化は100hPaだけでみられ、その上下

ではずいぶん弱くなってしまう（Fig．1．6b，1．6c）。あまりにも大きな風速変化なので、当初は

データのエラーではないかと思ったほどであった。この波動は後にTsuda　et　al．（1994）が存

在を報告したケルビン波であると判明するが、この鉛直に狭い高度領域に局在した擾乱が経度

方向にも局在していること、そして正弦波型から大きく突っ立っていることを研究して出版し

た（参考論文1）。その研究内容について、2章で論ずる。
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Fig．1．4　The　lag－day　when　maximum　and　minilnum　of　Iag－correlation　of丘ltered（30－

60days）variables　appears　a七each　sta七ion　in　May－August　1979，　the丘1七ered　Height

（H）at　1000　hPa　at　Majuro　being　taken　as　a　re飴rence：（a）Ha七1000　hPa，（b）H

at　500　hPa，（c）Hat　200　hPa，（d）temperature（T）at　500　hPa，（e）Tat　200　hPa，

（f）zonal　wind（U）a七850　hPa　and（g）Uat　200　hPa．　The　shape　and　size　of　the

sylnbols　deno七e七he　magni加de　of　correlation，　with　details　shown　lmder　the　panel

（b）．Horizontal　and　vertical　axes　deno七e　lag－day　and　longitllde（E），　respectivelγ

　この圏界面付近に局在したケルビン波については、その後解析が続けられてきたが、この経

緯については、3．2節で詳述する。しかし、波の突っ立ちについてはほとんど研究されなかっ

た。2000年代にはいり、過去の様々な気象データを定まったやり方で採用し、ひとつの数値

モデルによって同化することによって、長期間にわたる均質なデータ（再解析データ）が得ら

れるようになった。特に、2003年にヨーロッパ中期予報センター（ECMWF）が作成した40

年間の客観解析データ（ERA－40）は、圏界面付近の同化状況が良好であることがわかった。ケ

ルビン波の突っ立ちは1年にO～数例程度の頻度が少ない現象であるが、このデータセットを

用いることによっていよいよ統計的解析が可能になったと判断し、突っ立ちの統計的研究を

行った（参考論文3）。その内容について3章で詳しく論ずる。
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Fig．1．4（continued）

1．4　積雲対流と結合した赤道波

　前述した圏界面付近に局在したケルビン波も、振幅の大きい部分は確かに圏界面付近ではあ

るのだが、その位相が下方伝播する内部モードであるとみられることから、波源は対流圏にあ

ることが予想された。これは、Takayabu　et　al．（1994）によって示された積雲活動における赤

道波モードと密接な関係にあることが容易に想像されることから、両者を連結した研究が必要

であると判断した。

　対流圏で積雲と結合した赤道波全般については1990年代に盛んに研究され、各波動モード

ごとの研究が進んだが、これらの波動すべてに鉛直構造に関する議論が常につきまとってい

た。積雲活動と結合した赤道波（慣性重力波、ロスビー波、混合ロスビー重力波、ケルビン波

など）がすべて等価深度数十mとした時の分散関係式に乗ることがTakayabl1（1994）によっ

て指摘され、のちにWhecler　and　Kiladis（1999）においてきわめて明瞭に記述された。多く

の擾乱がほぼ一定の等価深度をもつ赤道波の枠組みで記述できるということは画期的な発見で

はあったが、その等価深度には説明の難しい部分があった。対流圏の深い擾乱が自由波である

と考えると、その等価深度は10⑪m以上となるはずで、数十mというのはいかにも小さな値
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Fig．1。5　Lag－height　cross　sections　of　the　IIleall　correlation　averaged　at　the　statiolls

in　the　western　and　mid　Paci丘c（Koror，　Yap，　Truk，　PoHape，　Kw執j　alein，　and　Majuro）

in　May－August　1979：（a）geopotential　height　with　the　re飴rellce　of　geopotential　at

1000hPa　and（b）zonal　wind　with　the　reference　of　the　zonal　wind　at　850　hPa　at　each

station．　Horizontal　axis　shows　lag　days　and　vertical　axis　shows　the　height（hPa）．

The　contour　illterval　is　O．2．　The　heavy　line　and　broken　lines　denote　zero　value　and

negative　values，　respectively．

であった。これを説明するために、加熱による非断熱効果が静的安定度の効果を減じるためと

いう説（例えばEmanuel　et　al．1994）もあれば、層状雲の存在のために実効的な加熱の鉛直

波長が実はかなり短い（Mapes　and　Houze　1995）という考えもあった（Wheeler　and　Kiladis

1999）。

　赤道波の遅い位相速度を説明するためにも熱帯擾乱の鉛直構造をきちんと解析することが重

要だと考えたので、坂本和幸氏との共同研究でGMS画像と客観解析データを用いた海洋大陸

から西太平洋域での積雲活動の精密解析を行った（坂本1997）。Takayabu（1994）の手法をな

ぞることによって始めた研究は、2日よりもさらに短い周期の波動への興味に収束した。この

研究は3時間ごとのGMS画像を用いて行われたため、2日以下の短周期の赤道波をきちんと

記述できるという特色をもっていた。当時あまりその生態が知られていなかった南北モード

n＝2の赤道捕捉慣性重力波のスペクトル特性を記述したことがこの研究での主な成果であっ

た。しかし、その鉛直構造もずいぶん特異なものであった。加熱域付近の500hPa付近に収束

があり、地表付近はむしろ発散となっていた（Fig．1．7）。これは地表付近に収束があるとみら

れる“深い”構造とはかなり違うものである。

　　TOGA　COARE　IOPの時にレーダーに見られた積雲はそれぞれ勝手な深さをもってい
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Fig．1．6　Time　series　of　the　zonal　wind（m　s－1）at（a）100　hPa，（b）70　hPa（rawinsonde

only）and（c）200　hPa　during　January　and　February　1993．　Solid　line　showsもhe

values　of　JMA　global　analysis　data（0°N，135°E）a七〇〇Z　and　12Z．　Asterisks　show　the

rawinsonde　observations　at　Biak（1．18°S，136．12°E）．

た。周期の短い赤道波は鉛直に2つの節をもつ小さい目の鉛直波長をもっていた。一方、MJO

は深い構造をもっており、また熱帯のハドレー循環はMJOとはややその形態は異なるものの

やはり深い構造をもっている。これらの鉛直構造における相違点と共通点を統合的に説明する

にはどうしたらよいか、が申請者を含め研究者の関心を集めるにいたった。次節に述べる輸送

ウ
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Fig．1．7　Vertical　colnposite　structure　of　divergence　at　5°N，　which　accompanies　with

1－2day　cloud　disturbances．　The　horizolltal　axis　is　relativc　longitude　from　reference

point．　The　thrcshold　for　the　composite　is　bandpassed　Tbb＜－15　K　alld　Tbb〈

225K．　Referencc　points　are　taken　over　155°E－175°E，　and　84　cases　are　composited．

Shaded　area　is　statistically　signi丘cant（the　signi且cant　level　is　5％）。（After坂本1997）

に関する問題もさらにその問題意識を強めることになった。

1．5　対流圏上部での物質輸送

　申請者は1990年代後半から2001年ごろにかけて、複数の物質輸送および大気化学の観測

に参加した。当時、大きな観測プロジェクトの中で大気物理担当者が予報や観測計画に重要な

役割を果たしていることに強い興味を持っていたためである。その中でもさらに熱帯循環・擾

乱の鉛直構造について深く考えることになることがらにいくつも出会った。

1．5．1　BIBLE一積雲クラスターからのアウトフロー

　森林火災や雷によるオゾンの発生と破壊への影響を調べる観測プロジェクトBIomass

Burning　and　Lightning　Experiment（BIBLE）が1997年よりインドネシアおよび北オース

トラリアで行われた。北オーストラリアの観測では積雲からのアウトフローを解析するという

ことで、波動の励起源の精密測定が可能と思われた。この観測では、どの方向に飛行機を飛ば

せば積雲クラスターからのアウトフローに出会うことができるかを予報する仕事をした。調査

に当たり、積雲高度とアウトフローの関係をメソスケールシステムの専門家、特にオーストラ

リア気象局のPeter　May氏と議論を重ねたが、その過程で積雲からのアウトフロー一アンビ

ル（金床雲）という形をとって広がっている層状雲の中および近傍であるが一の鉛直の広がり
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の測定は難しいためにこれまであまり系統的に測定されていないということを知った。これが

きっかけになり、以後上部対流圏で積雲活動はどの高度に発散を作るのかに興味をもった。前

述した赤道波の鉛直構造の問題は、既知である積雲クラスターからの加熱・発散構造から出発

すればよいというわけにいかなくて、積雲クラスターからのアウトフローの精密な記述から

出発しなければならないということは大きな驚きであった。この関心が後のVHFドップラー

レーダーを用いた鉛直流の直接観測への強い動機となった。

　このプロジェクトの中では、ほぼ完全に気象予報を通してのサポートに徹した。巨額の予算

をつぎこんだフライトが申請者らの予報に基づいた方向と高度で飛行していくことに、たいへ

んな緊張とやり甲斐を感じまた多くの貴重な体験をもたらしたが、申請者の期待した北オース

トラリアの孤立積雲が全く観測期間中に立たなかったことなども災いし、直接解明した内容を

出版することには至らなかった。一方、この予報サポートによって支援された数十のフライ

トによって大気化学方面では多くの出版がなされた（Kondo　et　aL　2003，　Koike　e七aL　2003，

Kita　e七al．2003，　Shirai　e七al．2003，　Takegawa　e七al．2003）。

1．5．2SOWER一ケルビン波の重要性

　ほぼ同時期に、オゾンおよび水蒸気の対流圏上部での輸送を調べるプロジェクトSoundings

of　Ozone　and　Wa七er　in七he　Equatorial　Region（SOWER）に従事した。これは前述のケルビ

ン波とも関連して、圏界面領域での気象を主に水蒸気、オゾンゾンデの飛揚によって調べる

ものであった。Holton　et　a1．（1995）が提唱した圏界面領域の概念は、従来のように圏界面を

ひとつの境界面として考えるのではなく、ゆるやかに遷移するものだという考えを一般化さ

せ、上部対流圏の現象の理解を大きく前進させたが、このプロジェクトもその流れに沿った

ものであった。1998年から2004年にかけて数度にわたりエクアドル・ガラパゴス、インド

ネシア・バンドン、キリバス・クリスマス島などでの観測に参加し、ゾンデ観測などに従事し

た（Fujiwara　et　al．2001，　V6mel　e七al．2002，　Yokouchi　et　aL　2005）。この研究グループの

主な関心にあたる圏界面付近でのオゾン輸送や脱水過程にとって、先に述べた局所的なケルビ

ン波は重要な役割を果たしていることが次第に明らかになった（Fuj　iwara　e七aL　1998，2003，

Fuliwara　and　Takahashi　2001）。この中での系統的な議論が、　ERA－40を用いた波の突っ立ち

の研究（3章）を2005年に再開する大きな動機となった。

L6　客観解析内の水平発散と鉛直流

　議論を対流圏内に戻す。熱帯域の積雲活動は、組織化されたメソスケールシステムの形態を

とっていることが多い。より大規模な擾乱も、それらのシステムの群発としての形態をもって

いる。上部対流圏における擾乱の鉛直構造を解明するためには、積雲対流に伴う鉛直流、また
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clashedlinesshownegativeva一ues.

はその鉛甫微分でもある7k平発散の正確な高度分布を知る必要があると思われた｡全球客観解

析データセットには鉛直流がデータとして含まれていることが多いので､これを利用して問題

となっている矧.HF循T顎や擾乱の鉛直榔道が栢密に解析できるのではないかと考えた｡

特に鉛抑こ浅い榊道を作り出す過掛 こ興味があったので､まず客観解析データを用いて､

月平均の鉛出流および水平発散の解析を行った｡熱村域の多くの場所では深い循環がみられ

たが､少なからぬ例外があり伎い循環榔道が有意に認められる季節･地域もあった｡I;･も目

立ったのが､｣ヒ半球夏季のアジアモンスーン領域であった｡Fig.1.8に､NationalCenterTor

Environmenf･alp-.cdiction/NationalccnterforAtmosphericResearch(NCEP/NCAR)再

解析データによる7月気候佃の150と300hPaの水平発散を示す｡多くの部分では深い構造

に対応して上部対流圏内のこの2高度では同じ符号となっている｡しかし､西インド洋 (OoN,

55oE付近)およびベンガル湾(10oN,85oE付近)には､水平発散が大きな絶対値を示すととも

に符号が2高度で反転している､強く浅い柄造が認められる｡この場所では上部対流圏に局在

した伐い上昇流があるとみられる｡

胡'空清動との関係を調べたかったので､両地域のうち静止気象衛星GMSのデータを利用で

きるベンガル約の榔造から調べることにした.Fig.1.9に1998年 6月平均のECMWF解析

によるノLく平発散､鉛蔽抗､沌西風の経度高度断面を示す｡水平収束と発散の境目は､87.5oE付
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Fig.1.9 MontlLlymeall0r(upper)horizontaldivergence(1016S~1.contouri･ltCrVa1
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reaualysis.Daslledlit)esshow1)egativcvalues.

近では500IIPaであるが､西へ行くと高くなり80oE付近では300hPaよりも上となっている｡

これは87.5oEでは深い上昇流 (負の鉛直p速度)があるのに､80oE付近では上昇流が上部 対

流圏に局在していることに対応している｡このような構造は多くの他の年にも認められた｡

この椛迫をもたらす実体を調べるために鉛直流の時系列を調べたところ､桃雲クラスターが

活発な日に顕著にみられることがわかった｡典型的な例として 1998年6月中下旬の事例を解

析した｡Fig.1.10は､ベンガル湾における東西に並んだ3点での鉛直流の時ruJ変化である｡

17-23日ごろにかけて､87.5oEでは深い上昇流が認められるが､85oEでは下層に下降流がみ

られており､さらに82.5oEでは上昇流は500hPa以上に限られている｡この時Jglにはベンガ
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Fig，1．10　Time－11eight（hPa）sections　of　verticah｝velocity（Pa　s－1）at　latitude　of

lO°N，　and　longitude　of（upper）82．5°E，（middle）85°E，　and　87．5°E　during　16－24

June　1998　in　ECMWF　analysls．　Contour　interml　is　5×10－2　Pa　s－1，　Heavy　shade

shows　the　positive　values　greater　than　5×10－2　Pa　s－1　and　light　shade　shows　the

negative　values　greater　than　5　x　10－2　Pa　s－1．　Contour　fbr　O．O　is　omitted．

ル湾の下部対流圏ではモンスーン西風が卓越する一方、上部対流圏ではチベット高気圧の周辺

流である強い東風が卓越している（Fig．1．9c）。この地域に独特な分厚い層状雲が、クラスター

の対流部分から強い上層の東風によって移流されてきて、そこで上部対流圏に局在した上昇流

を形成しているのではないかと考えた。

　この期間中にちょうど熱帯降雨観測衛星（TRMM）が上空を通過していたので、降水分布

を示すTRMMマイクロ波観測装置（TMI）の地上降水データと、赤外長波放射を観測する

可視赤外観測装置（VIRS）からの等価黒体温度（Tbb）が同時に観測されている。この比較を
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Fig．1．11　Map　of　TRMM　data　at　O800　UTC　oll　l8　Julle　1998．（Lcft）surface　pre－

cipitation（mm　hour－1）cstimated　by　TMI（product　2A12）and（right）equivalent

blackbody　tcmperature（K）observcd　by　VIRS（product　l　BOI）．　Broken　lillcs　ill　right

panel　sh・ws　O．5　mm　h・u・－1　c・・t・田・f　su・応・ce　p・ecipitaしi・n・

Fig。1．11に示す。　TMIで示す降雨領域で最も降雨の強い対流性部分は、　vIRsで見える最も

放射の少ない領域（雲頂が高い領域）かあるいは少し東側に位置している。そして、その西側

に広がる弱い降水域は、VIRSのやや低い領域に対応しており、そのVIRSの低い領域は、降

水域の西端を300km以上超えて西方へ伸びている。このような実体が繰り返し通過すること

によって、月平均にみられた浅い上昇流が説明できるのではないかと考えた。

　そして、層状降水領域の鉛直流が月平均にみられた特徴を説明できるかどうか調べるため

に、いくつかの客観解析値で、日々の鉛直流を精査しようと試みた。しかし、ここで大きな問

題にぶつかった。客観解析の種類によって鉛直流や水平発散の様子が大きく異なるのである。

それも日々の値ではなく月平均でさえ大きく異なっていた。Fig．1．12は、いくつかの客観解

析における月平均の上部対流圏での水平発散である。ここに見られる上部対流圏の発散や、ま

た中部対流圏の鉛直流などが、データセットによって、1000kmスケールでその規模だけでな

く符号すら異なるほど違っていることが判明した。ある日の差異ではなく、1ケ月平均ですら

この程度のばらっきがあることは意外であった。ケルビン波の東西風や気温を比較的正しく表

現しているとみられるERA－40とても、このような精密な対流圏内の鉛直流分布は正しく表
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Di》●10e6　EC】WF　200hPo　Jun　1998 D‘》●10e6　NCEP　200hPo　Jun　1998

隔閥ト●■同齢　噂43馳噌隔叩

Di》010e6　GAME　200hPo　Jun　1998 Div●10e6　Ero40　200hPo　Jun　1998

Fig．1．12　Comparison　of　monthly　mean　horizolltal　divergence（106　s－1）at　200　hPa

during　June　l998　i11（lcfしtop）ECMWF　operaしional　analysis，（rigllt　top）NCEP

reanalysis－2，（1eft　bottom）JMA　GAME　reanalysis，　and（right　bottom）ECMWF

rcanalysis　ERA－40．

現できていないのではないかという疑いが生じた。客観解析では鉛直流は直接同化されないた

め、ラジオゾンデ、航空機、衛星風データなどを同化しているが、いずれも鉛直または水平の

どちらかの分解能は悪い。また、第一推定値作成のための数値モデルも積雲活動をパラメタラ

イズによって作成しているために、現実を正しく表現しているとは限らない。このような現状

では、客観解析の結果を無批判に解析すればよいとは思えず、もっと直接的な観測データを調

査しなければならないと考えた。

1．7　EARを用いた解析

　鉛直流を直接観測できるシステムとしては、VHFドップラーレーダーが挙げられる。2001

年に運用開始した、インドネシア、西スマトラの赤道大気レーダー（EAR）は、順調に運転を

行っていた。このレーダーは波長約6mをもつVHFドップラーレーダーであり、大気乱流お

よび成層構造からの反射によって、全天候において3次元風速を測定できるというものである
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（Fukao　et　aL　2003）。前節で述べた層状降水域内での鉛直流が、このレーダーで測定可能だと

考えたので、生存圏研究所の山本真之氏に照会した。しかし回答は、上部対流圏の鉛直流の取

得は難しいので、慎重な検討が必要というものであった。難しさの主な理由は、上部対流圏か

らの反射が弱いために、十分な信号が得られないというものである。前節で述べたように層状

雲中の鉛直流の絶対値が知りたかったので、通常観測のデータを用いて積雲クラスター内の鉛

直流を求めようとしたが、特に層状雲上部で十分なデータがないため困難であった。そこで、

山本氏らと議論をした後、2003年11月に行った鉛直流特別観測データを用いてもう一度挑戦

することにした。この1ヶ月の観測によって後述するメソスケール雲クラスター内の特徴あ

る鉛直流のパターンが見いだされた（参考論文2）。このEARを用いた研究内容を主に4章で

論ずる。

1．8　本論文の構成

　以上述べてきたように、熱帯域対流圏擾乱の構造、特に上部対流圏での鉛直構造を軸として

解析を進める中で、注目すべき現象を見いだしてきた。それに対する取り組みの中から、特に

まとまった成果を得た、鉛直方向に細かい構造をもつ2つの内容を中心に、細かく論述してい

くことにする。2，3章では、圏界面付近に局在したケルビン波の構造について述べる。積雲加

熱のごく近傍でみられる現象ならではの独特の構造がみられる。4章では積雲加熱そのものの

中で鉛直に浅い加熱を生成しうる積雲クラスター内の乱層雲について、その内部での鉛直流の

精密解析を示す。このような直接観測は、積雲活動による循環駆動や擾乱形成の正確な理解に

は欠くことのできないものである。5章では、当論文で見いだされた内容についての整理を行

い、今後の発展と計画について述べる。

　2章および3章の内容は、それぞれ参考論文1および参考論文3の内容を中心としている。

参考論文1および3では、データ解析およびその解釈を申請者が主に行った。参考論文3の一

部図版および解釈には共著者鈴木順子氏の寄与が含まれているが、その点については3．2節と

3．5節に明示している。4章の内容は、参考論文2の内容を中心としている。この論文では特

に観測機器の扱いに習熟している山本真之氏との密接な連携によって研究が行われているが、

申請者は以下のように論文作成の本質的部分で寄与している。（1）観測実施段階よりその計画

に加わった。（2）一次的な観測データ処理方法について主に理学的な観点より山本氏とともに

検討した。（3）解析方針を決定し、データ解析および図版作成の大部分を行った。（4）主要な

結果である上昇流の特徴は申請者がみいだしたものである。以上のように、参考論文1－3は基

本的に申請者自身の行った研究が中心となっており、申請論文の基礎として妥当だと考えら

れる。
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第2章

赤道捕捉ケルビン波の解析（D：1993年

1－2月の事例解析

2ユ　はじめに

　この章では、1．3節で述べたTOGA　COARE　IOP観測期間（1992年11月一1993年2月）の

気象庁（JMA）全球解析データおよび西太平洋付近における数地点のレーウィンゾンデデータ

による、1993年1－2月に見られた3例の圏界面付近に局在する東進擾乱の特徴的な性質につ

いて論ずる。3例の現象は、いずれも上向きのエネルギー伝播をもつ赤道捕捉内部ケルビン波

の一部だとみられる。これらの波は西太平洋付近の経度数十度以内でのみ大きな振幅をもって

いた。1月の2例では、大振幅の場所で突っ立ちの形状を示しており、東風から西風への変化

が、西風から東風への変化よりもずっと急であった。

　赤道域の対流圏および下部成層圏では、10日以上の周期をもついくつかの大規模東進擾乱

が知られている。この研究を行う以前に知られていた知見をまとめる。対流圏では、前章で

やや詳しく述べたMJOが顕著で、その位相構造はよく調べられていた（例えばMadden　and

Julian　1994）。東西風（U）のシグナルは東進し、東西波数（以下、この章では”波数”）は通常

1である。上部対流圏と下部対流圏におけるUの位相差は180°に近い。上部対流圏では振幅

が100－300hPaで大きく、その高度範囲ではほとんど同位相である。多くの研究で調べられた

位相速度は6－12Q／dayであった（例えばMadden　and　Julian　1972）。上部対流圏での位相速

度は、対流活動や下層のUにみられる速度よりもやや速い。また、同期した成分は成層圏で

は大きな振幅をもたない（例えばMadden　and　Julian　1971）。

　一一方、東進する自由内部ケルビン波が下部成層圏ではよくみられる（例えばWallace　and

Kollsky　1968a，　b；Maruyama　1969，1979，1991；Shiotani　and　Horinouchi　1993）。70hPa付

近では水平位相速度は25°／dayで、波数は1であることが多い。位相は下方に伝播し、エネ

ルギーが上方に伝播していることを示している。
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　これらの境界に当たる対流圏界面付近での解析は多かったとはいえないが、それでもUの

変動に関するいくつかの興味深い観測的研究があった。Madden　and　Zipser（1970）は、対流

圏界面付近のUを解析し、数日聞に50m／s／kmに達する鉛直シアーを見いだした。　Parker

（1973）は、熱帯のいくつかの高層観測を解析して、100hPa付近で新しい型の東進波を見いだ

した。この波は、下向きの位相伝播を示し、大振幅は圏界面付近の浅い層に局在していた。各

地点での波の周期は30日よりやや長い程度であった。彼はこのモードをケルビン波であると

考えたが、波の卓越周期は対流圏に深い構造をもつMJOに近かった。もちろん、　MJOも圏

界面付近で観測される（Madden　and　Julian　1972）が、圏界面付近のこれらふたつの擾乱の間

に関係があるのかどうかは議論の対象となった。Maruyama（1979）は、　Uのスペクトル解析

を行い、70，100hPaでは20日よりも長い周期帯にピークがあることを見いだした。　Tsuda　e七

al．（1994）は、インドネシアの1点での観測を用いて、20日よりも長い周期の波を圏界面付

近で検出し、その鉛直位相構造の詳細を調べた。その構造は成層圏ケルビン波に似ているよう

であったが、周期が長いめで、また振幅がかなり大きかった。

　このように圏界面付近にケルビン波とみられる擾乱が局在していることは知られていたが、

いくつかの研究で認められた擾乱の実体が統合的に認識されていたとはいえず、さらに精密な

波動形態の解析を必要としていた。この解析では、TOGA　COARE　IOP期聞に限って、　JMA

全球解析を用いて圏界面付近の東進擾乱を調べた。この4ヶ月には、赤道西太平洋では多く

の特別観測が行われ、観測点のネットワークがふだんより密であったため、それを同化した

JMA全球解析データの晶質は他の時期に比べ優れていたからであった。

　海洋学の分野では赤道捕捉ケルビン波の非線形性に関する研究が行われてきており、その知

見は今回解析を行う圏界面付近のケルビン波にも有効である。まず、赤道捕捉ケルビン波の

線形論は、Gill（1982）の第11章に詳しい。これが有限振幅になった時の非線形性と、その

El　Ni五〇現象の説明への応用をBoyd（1980）が論じている。一一般に、有限振幅の波動におい

て突っ立ちが起こることはよく知られている。Boyd（1980）によると、ベータ平面上の有限振

幅をもつケルビン波は、cを定数として一次元移流方程式晦＋（c＋の妬＝0の形で近似で

きる。この方程式については、Whitham（1999，2章）に詳しい。　Fig．2．1はこの種の波の突っ

立ちを表している。t＝tBで砕波するので、その直前が最も突っ立った状態を表している。微

小振幅のケルビン波は賜＋c賜＝0と書けることから、窃晦の項が非線形効果を代表してい

る。この項が無視できない場合、波は伝播とともに突っ立ちの度合いを強める。もし散逸がな

ければ、波は突っ立ち、一定時間後には砕波する。散逸がある場合には、それと釣り合うこと

によって、突っ立った形を保ったまま衝撃波として伝播する。

／
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　曾1　「日　　t3
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Fig．2．1　Sllccessive　promes　of　a　nohdispersive　wave　at　various　times．　The　wave

breaks　at孟＝オB（after　Whi七ham，1974）（Figure　and　caption　are　taken　from　Boyd

1980）．
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Fig22　Time　series　of　the　telnperature（K）at　100　hPa　during　January　and　February

1993．Solid　line　shows　the　values　of　JMA　global　analysis（0°N，135°E）at　OOZ　and

12Z．　Asterisks　show　the　rawinsonde　observations　at　Biak（1．18°S，136．12°E）．

2．2　データ

　1992年11月一1993年2月における気象庁（JMA）全球解析データを用いた。00Zおよび

12Zの値が格子点間隔1．875°で提供されていた。高度レベルは15層（1000－10hPa）で、圏界

面付近のレベルは70，100，150hPaである。　JMA全球解析が圏界面付近で信頼できるかどう

かを調べるために、レーウィンゾンデ観測との比較をおこなった。

　比較は赤道に近いTOGA　COARE　IOP領域の4点一Biak（1．18°S，136．12°E），　Manus

（2．03°S，147．25°E），Kavieng（2．35°S，150．48°E），Kapingamarangi（1．00°N，154．80°E）　につ

いて行った。結論はどの地点でもほぼ同じなので、ここではBiakの結果だけを示す。100hPa

およびそれ以下の対流圏では、JMA全球解析とレーウィンゾンデ観測の闇に、風・温度とも

に数日以上のスケールをもつ系統だった差異は認められなかった（Fig．1．6a，1．6c，　Fig．2．2を

参照）。しかし、JMA客観解析データの成層圏（70hPa以高）の風データは時間変動に乏しく、
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Fig．2．3　Vertical　pro丘le　of　the（a）zollal　wind（m　s－1）alld（b）temperature（K）at

OOZ　on　25　Jalluary　1993．　Circles　show　the　values　of　JMA　global　analysis　data　at　O°N，

135°E．asterisks　show　the　rawinsonde　observations　at　Biak（1．18°S，136．12°E）．

時間平均でも2－3m／sのバイアスをもっていた。対流圏では風データは（2変量の）最適内挿

法によって作られているのに対し、成層圏のデータを作るためには関数当てはめ法（Function

Fitting　Me七hod）が用いられていた。このような理由で、70hPa以高の成層圏にはJMA客観

解析の風データは用いなかった。ある日のUの鉛直プロファイルをFig，2，3aに示す。　JMA

全球解析とレーウィンゾンデの違いは100hPa以下では小さいが、（70hPa以高の）成層圏で

r
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は両者は全く異なっている。一方、温度（T）データは成層圏、上部対流圏ともに良い一致を示

している（Fig．2．3b）。　JMA全球解析のTは、少なくとも西太平洋においては、成層圏に至る

まで信頼できるとみられる。

2．3　結果

2．3．1　風の場

　Fig．1．6aは西太平洋（135°E）の赤道上の100hPaにおけるUの時系列である。実線は

JMA全球解析を示し、＊印は近くにあるBiak（1．18°S，136．12QE）のレーウィンゾンデ観測の

値を示す。両方のデータで、東風から西風への急変がはっきりと認められる。継続的な東風が

1月10日すぎから次第に強まり、1月25日には30m／sとなる。この直後にあたる1月28日

から急に西風に変わり、2－3日周期の変動を繰り返しながら西風は約10日間継続する。2月

10日以降は、しばらくUは弱い状態となる。1月後半に数日間のうちに記録された風の変化

は40m／sにも及んでいる。

　下部成層圏の70hPaにおいてもuを調べた（Fig．1．6b）。この高度では、先に述べたように

JMA客観解析データとレーウィンゾンデデータの差異を無視することができないため、レー

ウィンゾンデ観測のみを示すことにする。100hPaで急激な変化がみられた1月後半の21日

から24日にかけて東風から西風への明らかな変化がみられる。17－20日頃にも別の変化が見

られるけれども。変化量は21－24日にかけてが一番大きく35m／sに達する。この種の顕著な

変化は、50hPaのレーウィンゾンデの値にはみとめられない。　Fig．1．6cには同じ場所での

200hPaのUを示す。この2ケ月の間には100hPaでみられたような急変は見ることができ

ない。

　Fig．2．4は、（100hPa以下の）全対流圏における4ヶ月のUの鉛直プロファイルを示す、西

太平洋上ON，135°Eでの時間高度断面である。以下に示すように、　MJOが卓越していて対流

圏高度いっぱいに広がる深い構造を示している。12月、特に10日以降には、東風が200hPa

以高で強く、西風は500hPaより下で続いている。1月にはいると中旬まで、上部対流圏で東

風が弱まり時々西風が現れるようになる。一方、下部対流圏では西風が弱まり時々東風が現

れている。1月後半から2月前半にかけて、200hPa付近の上部対流圏で東風が再び強まり、

下部対流圏では西風が卓越した。長い統計的解析からMJOにおいては200hPaと100hPaの

位相差が小さいことが知られている（Maddell　and　Julial11972；参考論文4）。この期間には

1992年12月までは100hPaと200hPaでは変動のパターンは似ている。

　しかし、1月から2月、特に1月後半から2月はじめに100hPaでみられる西風は様子が少

し違っている。この西風は100hPaで最もはっきりしているが、150hPaではあまり明瞭でな

くなり200hPaでは認めがたい（Fig．1，6cも参照）。これらの事実から、100hPaで最も顕著と
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Fig．2．4　Tim曲eight（hP・）・ecti・n・f　the・・nal　w董・d（unit　m・－1）・t｛〕°N，135°E

from　November　1992　to　February　1993．　Contollr　interval　is　5　m　s－1．

なる局在した現象が起き、それが70－150hPaに局在していたと考えられる。

　次にこの顕著な現象の水平構造を調べた。Fig．2．5は赤道付近のuの分布（1992年11月か

ら1993年2月）を示したものである。同じ経度での3点（1．875°N，0°N，1．875°S）のデータ

を平均し、経度方向には平滑化は実施しなかった。対流圏最上部に当たる100hPaでは、時間

平均された風の経度依存性が目立つ。特に、日付変更線の西側に当たる西太平洋では東風が顕

著で、東側に当たる東太平洋では西風が顕著である。変動成分に関しては、あきらかな東進シ

グナルが図のいくつかの部分に見られる。1992年12月には東進速度が約10－12°／dayで周期

が10日よりやや長いシグナルを検出できる。これは、240°E付近で最も顕著であるが100°E

を中心とする東半球でも検出できる。1，2月には12°／day以下の速度をもつ東進シグナルが両



24 第2章　赤道捕捉ケルビン波の解析（1）：1993年1－2月の事例解析

　　　U　100hPo　：　Nov　　Dec　92
　、乙）　　　　　1．875S－1．875N

i難　　・影鷺
；∫蛇1・，

；縢編．

；

i麟
呂

0　　　　60　　　　120

LONG（E）

ゆ

三

2

自

鵠

ち

の

9

ヨ

9

腐

　　U　IOOhPσ　：　Jon　Feb　93
〔b｝　　　　　1．875S－1．875N

0　　　　60　　　　120

LONG（E）

！ii

Fig．2．5　L・・gimd・（°E）－time・ecti…ftlle・・nal　wi・d・t　100　hP面・m（・）

Novembe卜December　1992　and（b）January－Februa】甲1993　around　the　eqllator（av－

。，ag・・f　1．875°N，0．0°N，　and　1．875°S）．　C・nt・u・董・t・ml　i・10　m・一’・

（東西）半球で見られる。特に東半球では、大きくてロバストな構造が見いだされる。

　1，2月の東半球（30°E－150°W）における構造の詳細を示す（Fig．2．6）。1月中旬には、20m／s

より強い東風の領域が東進している様子がわかる。速度は小さく、10°／day以下である。後に

述べるように、この中には対流圏全層に広がるMJOが含まれている。そのすぐ後に西風領域

が西からやってくる。この西風は90°B120°Eで最も顕著でその大きさは40m／sにもなる。

東進速度は約12°／dayである。西風が大きな値をもっているインドネシアから西太平洋では

東風から西風への変化が非常に急激である。よく似た事例が1月のはじめに見られるが、この

時は規模はやや小さめであった。月初めには20m／s以上の東風領域が150－180°Eに見られて

いるが、1月6日頃に20m／sを超える強い西風領域がこの領域を東進してくる。その速度は

10－12°／dayであった。この事例では、1月後半と同じく、東風から西風への変化が急激であ

り、逆の変化は急激ではない。

　2つの事例を比較すると、以下に示すように現象の見え方が経度によって異なることが、

JMA全球解析の品質に関する問題から生じるものでないことが示唆される。100hPaでの

格子点データの品質は高層観測の有無によっている。これは、より下層（例えば、200hPaや

850hPa）のようには多くのデータが期待できないからである。したがって、ある現象がいつも

同じ領域でのみ卓越しているなら、この現象の局在化が観測データが均等に分布していないこ

とによるという可能性を考慮しなければならない。しかし、この2つの事例では、大きい変動

が異なる経度帯でみられている。1月前半に大きなシグナルが見られた日付変更線の少し西で
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は、1月後半には現象はあまり顕著でない。逆のことが120°E付近の西太平洋でいえる。さ

らに、TOGA　COARE　IOPにはこの領域では多くの観測があることから、前に述べたように

レーウィンゾンデとの比較を行っているが、JMA争球解析でみられたシグナルはレーウィン

ゾンデでもまた見られている。したがって、ある現象が東西数千kmに限られていることは、

客観解析に同化されたデータの数や質によるものではないと思われる。

　2月にも、明らかな東進擾乱が図の中に認められる。西風領域が西太平洋（90°Eン180°E）を

速度12°／dayで東進している（Fig．2．6b）。この2月の東進シグナルをもつ現象では、規模

の大きな場所こそ1月のように西太平洋の狭い経度帯に限られているが、規模の大きな場所

で、東風から西風への変化が西風から東風への変化よりも急激であるという特徴は見られな

かった。

　対流圏の少し下の高度での東進シグナルを調べるために、200hPaでの経度時間断面を

Fig．2．7に示す。図中のどこにも、100hPaでみられたような急激なUの変化は認められない。

1月にはおだやかな東進シグナルが見られる。1月5日頃に30°E付近にみられた西風領域は、

一度120°E付近ではっきりしなくなるものの、1月23日頃に210°E付近まで達する。この西

風は100hPa（Fig．2．6）でもよく似た日付および経度に見えている。それに続いて・200hPa

では東風が広い領域にみられるようになり、1月の終わりには150°Eに達する。200hPaでの

この東風領域は100hPaとはずいぶん違っているようである。

　高度方向の差異をさらにはっきりさせるために、Fig．2．8にこの現象の鉛直構造を示す。こ

の図は1月25日および28日におけるインド洋から中央太平洋の領域の経度高度断面である。
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Fig．2．7　Same　as　Fig．2．6　except　for　200　hPa．

1月25日には、MJOに伴う深い東西セルがはっきりと見られる（Fig．2．7の経度時間断面も

参照）。下部対流圏でUの収束があり上部対流圏で発散があることから、140°E付近で上昇流

がある可能性が大きい。850－700hPa付近と200hPa付近では、このセルは東インド洋までつ

ながった構造をもっている。この深いセルとは別に、顕著な東西収束が110°E付近の100hPa

でみられる。この収束は150hPaでもみられるが、その規模ははるかに小さい。この収束と同

期した構造はそれより下の対流圏では見ることができない。1月28日には、下部対流圏の収

束と上部対流圏の発散は日付変更線付近に達している。一方、鉛直方向に狭い10011Pa付近の

東西収束は150°E付近に達している。両者の間には連続した位相構造は認められず、100hPa

の顕著なUの東西収束はMJOの一部分であるようには見えない。

　さらに、1月初旬のもうひとつの現象では、100hPa付近での鉛直に狭い現象とMJOの位

相関係は、先に述べた1月後半のものとは異なっている（Fig．2．4を参照）。100hPaの強い西

風は1月後半の事例では200hPaでの東風の発生のしばらく後に起きているが、1月はじめの

事例では100hPaの西風は（この経度ではあまり大きくないものの）1月3日ごろに強くなって

いおり、この日には200hPaの東風はもう見えなくなっている。これらのことから、位相構造

においては、100hPa周辺に局在する現象はMJOとは直接には関係ないと思われる。

　次に、100hPaにおけるこの現象が緯度方向にどの程度広がっているかをFig．2．9に示す。

この現象自体は赤道対称で、緯度10°を超えて広がっている。しかし、5m／sよりも大きい西

風は赤道からわずか5°以内にある。Fig．2．6に相当する経度時間断面を5．6°sと5．6°Nで描

いてみたが、東風から西風への急変はこれらの緯度ではあまりはっきりしなかった。この点に
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January　and（b）28　Jalmary　along　the　equator．　Contour　interval　is　5　m　s91．

ついては、3．4．4節でさらにくわしく論ずることにする。

　以上の3例（1月初め、1月後半、2月20日頃）に共通してみられる特徴は以下の通りであ

る。（：）圏界面付近で鉛直に浅いシグナルが東進している。（ii）東進シグナルは赤道の半周程

度の広がりをもつが、その規模が大きいところは、東インド洋から日付変更線付近までのうち

30－60°ほどの領域に限られている。シグナルの大きい経度は、事例ごとに異なっている。（iii）

（2月の事例を除き）東風から西風への変化が、その逆よりも急激である。

　類似の解析を南北風についても行ってみたが、明瞭な東進は見られなかった。このことおよ

びUには東進がみられることから、これらの現象はケルビン波の性質をもっていることが示

唆される。

2．3．2　温度場

　Fig．2．2は100hPaにおける0°N，135°EでのJMA全球解析・およびBiakのレーウィンゾ

ンデ観測結果によるTの時系列を示している。Uでみられたのと同様なシグナルが見つかる

かどうかを調べた。JMA客観解析においては、1月5日以降Tは一80°C以下で推移し、1

月24日には＿87。Cとなった。この直後、　Tは数度の変動を示しながら急上昇し・1月27日



28 第2章　赤道捕捉ケルビン波の解析（1）：1993年1－2月の事例解析

2
ζ

5．15

　－50

（＆， 1993．　1．25．00Z：　U　IOOhPo

　　LONG〔E）
¢o翼▼ou禽　聖曜▼ビ貧u越　層　1．o●o【◆05

　50
ハ　　　ら

三

←　　0

5．15

　，50

〔b｝　　19913．2．2．00Z：U100hPo

30　　　　　60　　　　　90

しONG（E）

　りむ

薩

Fig．2．9　Tlle　zonal　wind　at　100　hPa　at　OOZ　on（a）25　January　and（b）2Februar酔

Contour　interval　is　10　m　s－1。

には一80°Cよりも高くなった。この図を見ると、1月後半の昇温は、その前後の降温よりも

ずっと急激であることがわかる。この点での昇温は、東風から西風への急変よりも約3日早く

起きていることがわかる（Fig．1．6a参照）。

　次に、Tの水平構造を調べた。　Tのシグナルはある期間には大きな日変化を示している

（Fig．22）。等値線図には時間的に平滑したデータを示すことにし、12時間ごとにならんだ3

つの連続したデータを平均した（重み関数1，2，1）。

　Fig．2．10に100hPaでのTの経度時間断面を示す。　Uと同様な東進シグナルが見られる。

さらに、1月はじめの日付変更線のすぐ西や、1月後半の100－120°E付近に、急激な昇温がみ

られる。両方の事例で、Fig．2．6でのUとこの図のTを比べると、急激な昇温は、西風への急

変よりも約3日早いことがわかる。シグナルが大きい経度はUとTでほぼ一致している。2

月20日頃にはUは明瞭な東進シグナルを示していたが、Tではあまりはっきりしない。

　Tでは、よく似たシグナルがJMA客観解析の成層圏最下高度である70hPaでも認められ

る。Tについては、少なくともTOGA　COARE領域で70hPaの客観解析値も信頼できると

みられる。Fig．2．11aと2．11bは70hPaでのTの経度時間断面である。70hPaでも東進シグ

ナルは容易に検出可能であるが、100hPaよりもより短い周期のシグナルもまた卓越している。

例えば、2月後半には周期7－10日をもつ東進シグナル（速度15°／day）が見られる。この種の

シグナルは100hPaではあまり卓越していなかった。

　1月の変動もまたやや複雑である。10日以下の時間スケールをもつ変動も卓越しているか
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and（b）February　1993　along　the　equator．　Contour　intervals　are　1．5　K

らである。特に明瞭な昇温が、100hPaとほぼ同じ場所、つまり1月はじめの日付変更線の少

し西と1月終盤の120°E付近でみられる。135°Eでの昇温の日付は、100hPaよりも少し前

の1月17日頃である。もし、シグナルが順調に下降しているとすれば、シグナルの下降速度

は、数百m／dayである。しかし、この図をもう少し注意深く調べると、高温域は（120°E付

近の1月16日と22日付近の）2ヵ所に分かれていることがわかる。成層圏では、100hPaより

も短周期変動が卓越していることを示唆している。

　Fig．2．11cと2．11dは、150hPaの断面を示している。10011Paと比べてシグナルの規模は

ずっと小さく、位相構造もはっきりしない。しかし、1月後半にはかろうじて位相構造を見い

だすことができる。135°E付近では、昇温が1月31日か2月1日頃に起きているようであ

る。このことから、対流圏内でも位相が下降していることがわかる。200hPaでは、明瞭な位

相構造を見いだすことはできない（図は示さず）。以上述べてきたように、70－150hPaでは位相

は数百m／dayで下降している。この速度は同じ時期にインドネシアのBandungでレーウィ

ンゾンデ観測によって観測された値をほぼ同じである（Shimizu　and　Tsuda　1997）。1月初旬

の現象では、下降位相速度は少し速いようにみえるが、この両者における位相速度の差異は有

意であるとまではいえない。

　高度場では、100hPaにおいてもUやTほど東進シグナルは明瞭ではなかった。鉛直構造

は大きく違っていて、圏界面付近に局在する構造ははっきりとは認められなかった（図は示

さず）。
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2．4議論

　この解析で見つかった圏界面付近における顕著な東進擾乱は、エネルギー源を対流圏にもつ

赤道捕捉ケルビン波であると考えられる。理由は以下の通りである。

●東西風（U）と温度（T）のシグナルが東進する。

●南北風にはシグナルはほとんど見られない。

●位相が下降する。

●Tの位相がUの位相よりも少し早い。昇温が西風強化よりも少し前に起きる。

　これらの構造の特徴は、Parker（1973）やTsllda　et　al．（1994）に似ている。　Shimizu　and

Tsllda（1997）は、この解析と同じ期間にBandlmg（7°S，107°E）でレーウィンゾンデ観測を

行った。彼らは1－2月に圏界面付近で周期が約10－20日で、位相が下降する波動を検出した。

彼らの見いだした波はこの解析のものと同じであると思われる。彼らの使ったデータは鉛直間

隔が150mなので、鉛直方向の位相伝播や高度方向の現象の広がりが明瞭である。　Bandung

での彼らの解析で見いだされたUとTのシグナルは、対流圏ではその地点付近のJMA全球

解析のものと同じである。Bandungのレーウィンゾンデ観測の値は客観解析データ作成には

使われていないことから、この一致はJMA客観解析の結果が信頼できるものであることを強
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く示唆していると思われる。

　以後は、これらの波動が内部ケルビン波であるとして議論を進めていくことにする。この解

析での新しい点は以下の通りである。（i）波の振幅が大きくなる経度帯が、西太平洋の経度数

十度に限られていること、（ii）波の形が正弦波型からずれていること。西風への変化が東風へ

の変化よりずっと劇的である。

　西太平洋に限られた経度帯でのみケルビン波が増幅している直接の理由ははっきりしない

が、西太平洋からインドネシア付近での次に述べる2つの要因が増幅に関係しているとみられ

る。ひとつには、この領域で積雲活動が活発であるということである。積雲活動は赤道波の主

なエネルギー源のひとつであると考えられている。100hPaは積雲活動にとても近いので、積

雲活動における東西コントラストが成層圏以上に波動の活動の東西コントラストに影響してい

るものとみられる。もうひとつの要因は、この領域の上部対流圏で卓越している東風である

（Murakami　and　Wang　1993）。ケルビン波は東風域でより有効にエネルギーを上方伝播でき

る（Shiotani　and　Horinouchi　1993）ので、波ρエネルギーは西半球、特に西風が卓越してい

る東太平洋より容易に圏界面付近に到達できるのではないかと考えられる。

　ともかくいったんケルビン波が増幅したら、波の周期が長くて局所時間変化が小さいため

に、非線形効果が波の力学に大きな影響を与える。もし周期が25日であり、波数が1で、振

幅が20m／sであると仮定すると、局所時間変化と移流項の大きさの比は約1である。この非

線形効果については、次章で統計的解析の結果を示すことにする。

　MJOは統計的に、100hPaを含む対流圏最上部でも卓越している（Madden　and　Julian

1972）。変動の周期は通常30－60日で300hPaより上で鉛直位相伝播はほとんどない。一方・
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この解析およびShimizu　and　Tsuda（1997）によると、1993年1月に100hPa付近でみられ

た顕著なケルビン波は、10－20日程度の周期をもち数百m／dayの下降位相速度をもつ。この

両者の問には明らかな差が存在している。しかし一方、Parker（1973）は100hPaでケルビン

波のような現象を見いだしている。この波は1993年1月に観測された波とよく似た性質を

もっている。位相は下降しており、振幅は100hPaで最大となっている。しかし、その周期は

長い目で（しばしば40日前後）、むしろMJOのそれに近い。

　ケルビン波とMJOの関係については、現在でも必ずしもすっきりしない面がある。　Fig．1．1

で両者は比較的分離したように見えていることもあって、これらは違うものであるという認識

が形成されている。これは両者の違いが良く認識されていなかった頃に比べると進歩ではある

のだが、やや単純化しすぎた見方ともいえる。実際、彼らの図版の20－30日帯はどちらかとい

うとMJOのピークにつながって見えるが、事例を見るとむしろケルビン波としての性質が強

いこともある。MJOと圏界面に捕捉されたケルビン波の間の関係については、さらに調べる

必要がある。両者が完全に独立なものか、あるいは時々融合して混合モードをなしているのか

はまだ確かであるとは言えない。

2．5　この章のまとめ

　TOGA　COARE　IOPに当たる1992年11月から1993年2月にかけてのJMA全球解析を

用いて、赤道圏界面付近の大規模東進擾乱を解析した。この擾乱は1993年1－2月に3回出現

したが、エネルギーが上方伝播する赤道捕捉内部ケルビン波であると考えられる。位相速度は

約12°／dayで周期は西太平洋で20日あまりであった。振幅が大きいのは70－150hPaの間だ

けで、波の位相は下方伝播していた。このケルビン波を既知の赤道域（のほぼ）東進する擾乱

と比べると、その周期は下部成層圏（30－70hPa）で見られるケルビン波よりも長く、対流圏で

卓越しているMJOよりも短かった。

　（特に1月にみられた）波は以下の2つの顕著な特徴をもっていた。（i）波の振幅は西太平洋

周辺の30－60°の経度でのみ大きい。（ii）東風から西風への変化が逆よりもより急激である。

　成層圏への波のエネルギーが流入する圏界面付近で15日以上の周期をもつ波の振幅が大き

な経度差をもっていることを見いだしたことになる。この事実は一点だけ、または小さな地域

に限られた波動エネルギーの観測が、帯状平均の波動エネルギーフラックスの見積もりには不

十分であることを示している。
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第3章

赤道捕捉ケルビン波の解析（Il）：東西

風急変の統計的解析

3．1　はじめに

　前章では、1993年1－2月に見いだされた圏界面付近でのケルビン波の大振幅とその領域に

おける突っ立ちを詳しく述べた。圏界面領域の波の研究は、この領域が対流圏の波源から近接

した領域にあること、風の鉛直および水平シアや静的安定度の鉛直変化が大きいことから、波

動力学として興味深い。また、波の突っ立ちによって起こりうる大きな風のシアや波の破砕

は大規模な混合過程をもたらすと思われる（Fujiwara　et　al．1998，2003およびFujiwara　and

Takahashi　2001）ので、この研究はまた熱帯圏界面領域の輸送の問題という観点からも興味深

い。ケルビン波の振幅分布についてのその後の研究については、次節で紹介する。この章では

波の突っ立ちに焦点を絞り、その統計的季節、経度分布を明らかにする。

3．2　ケルビン波活動度の時空間分布

　鈴木と塩谷によって行われたケルビン波活動度の時空間分布の解析（鈴木2002，Suzuki　and

Shiotani　2005，　Suzuki　and　Shiotani　2007）は、前章で述べた事例解析と当章で述べる突っ立

ちの統計を結ぶ重要な研究であるので、この節でその内容を詳しく紹介したい。前章ではケル

ビン波活動度が一定の経度域に局在していることがわかったため、その時空間分布を調べるこ

とにした。しかし、この高度でのケルビン波は位相速度は比較的定まっているものの、東西波

数（以下、この章では”波数”）と周波数は非常に幅広く広がっているため、特定の波数、周期

を取り出すフィルターではうまく取り出すことができなかった。2章の研究を行った当時、い

くつかのフィルターを試してみたが、なかなかうまくケルビン波を包括的に取り出すことがで

きないために、統計に持ち込むことができなかった。
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　ところが、Wheeler　and　Kiladis（1999）が示したフィルタリング手法は、技術的には従来の

スペクトル解析手法しか用いないのに、その運用を巧妙にすることによって赤道波の抽出を容

易にできる画期的な提案であった。彼らは、積雲活動を代表する外向赤外放射（OLR）を用い

てスペクトル解析を行った。まず、赤道対称と反対称モードのシグナルを分離したのち、それ

ぞれのモードに対して時空間スペクトル解析を行って（手法は例えばHayashi　1971）、東進、

西進に分離した時空間スペクトルを計算した。

　このようにして得られたスペクトルは、低周波数・低波数のほうで大きな値をもつレッドノ

イズが卓越して、周波数、波数空聞の原点付近にピークをもつようなややゆがんだ形をした山

のように見えるだけである。ここから、バックグラウンドに当たるノイズと、特定の波数、周

波数をもつ波を分離するために、この分布に平滑化を施すことによってバックグラウンドを求

めようとして、波数、周波数方向に1－2－1の重み関数で表される平滑化を多数回実施した。そ

して、各周波数、波数において、バックグラウンドとの比を求めて図版にすることで、MJO

を含む様々な波動モードを鮮明に分離した。赤道波に対応するモードは、ある等価深度での浅

水波分散関係式で説明されるようであった。この図版は、Takayabu（1994）が示したものと類

似であったが、バックグラウンドに対する比で表示したため、その結果表現は相当明解なもの

となった。この図版では各波動が認められる領域は明瞭であるから、その領域を構成するフー

リエ成分だけで構成される時系列を作成すれば、それはその波動モードを表しており、またそ

の分散値を計算すれば波動の活動度となる。

　ケルビン波は、Wheeler　and　Kiladis（1999）では対称モードの東進部分のみに現れ、等価

深度8－90m（位相速度で9－30m／s）で囲まれる細長い領域に含まれていた（Fig．1．1）。　Wheeler

et　al．（2000）では、この時系列に基づいて、ケルビン波の分散が最大となっている0°N，90°E

で積雲活動が最も活発になる時期を同定し、客観解析データも合わせ用いたコンポジットを示

した。それによると、積雲活動と関係の強い圏界面付近のシグナルが明瞭に示されている。た

だし、図版をよく見ると、圏界面付近の東西風の値はせいぜい2－3m／s以下となっており、2

章で見られた20m／s近い振幅とはずいぶんな差がある。これは、それぞれのケルビン波ごと

に圏界面付近の位相構造が大きく変化しているためにコンポジットで小さく表現されたか、あ

るいは積雲活動と直接関係していないケルビン波が相当な部分を占めるのか、いずれにしても

この図版で圏界面付近のケルビン波が表現されきれているのか疑問を残す形となっている。

　ともあれ、彼らの開発した手法により、ケルビン波のシグナルを明瞭に取り出すことができ

るようになり、ケルビン波の活動度を系統的に調べることへの道が開けた。この手法を圏界

面付近のケルビン波にはじめて適用したのが鈴木と塩谷である。彼らは、各高度における東

西風（U）と温度（T）の時空間スペクトルをWheeler　aIld　Kiladis（1999）の方法を用いて作成

し、また分散によって活動度の評価を行っている。用いたデータは、次節で述べるERA－40

を含む複数の客観解析データである。Uがもつ赤道対称成分の時空間スペクトルは、　Wheeler

and　Kiladis（1999）によるOLRのスペクトルと類似しているが、やや等価深度の大きいほ
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Fig．3．1　（a）Climatological　Kelvin　wave　activity　deHlled　as　the　square　amplitude　of

zonal　willd　at　10011Pa　averaged　over　thc　latltudes　of　5°S－5°N．　Coutour　interval　is　2．5

m2　s－4，　alld　shadillg　begills　10　m2　s－2　incremented　in　steps　5．O　m2　s－2．（b）As　ill

upper　pallel　except　for　at　15011Pa．（Figure　and　caption　are　takell　fro111　Suzuki　alld

Slliotani（2007））

うへの広がりをもつ。これはOLRのシグナルに比べてやや速い位相速度を持つものが多い

ことを示している。ケルビン波に当たる波数周波数領域でフィルターされたUの分散の経

度時間断面がFig，3．1である。圏界面に一番近い100hPaの結果（Fig．3．1a）を見ると、東

半球（0°E－180°E）で分散が大きくなっており、西半球は一般に分散が小さいが北半球の冬

だけ分散が大きい経度帯があるようである。2章で記述した大振幅のケルビン波がみられた

100°E－160°Eの1－2月は、この分散が大きい領域に含まれていることがわかる。

　積雲活動におけるケルビン波との関係が注目される。OLRでの分散は、　Fig．3．2で示され

る。緯度方向の広がりに敏感で、緯度平均の範囲を変えることで図版はかなり変わるのだが、

全般的に見て、OLRの分散が大きいところで100hPaにおけるUの分散が大きいという対応

はあまりよく見えない。150hPaにおけるUの分散（Fig．3．1b）は、100hPaとは逆に西半球

のほうが東半球よりもずっと大きくなっている。圏界面付近では2章で示されたように位相が

下方伝播するため、内部ケルビン波のエネルギーは上方伝播していると考えられる。圏界面直

下の150．100hPaでの増幅率は、東半球ではとても大きく、逆に西半球では減衰気味であるこ
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Fig．3．2　Climatological　Kelvin　wave　activity　of　OLR　averaged　over　the　iatitudes

of　IO°S－10°N．　Contour　interval　is　25　W2　m－4，　and　shading　begins　IOO　W2　nl－4

illcremellted　in　steps　50　W2　m－4．（Figure　and　caption　are　take11丘om　Suzuki　and

Shiotani（2007））

とから、圏界面付近の大きなケルビン波の振幅を説明するためには、対流圏上部における増幅

が亜要であると見られる。全体的にケルビン波の分散が大きい場所では、東風が強くなってい

た。この関係については3．5節で議論することにする。

3．3　データと解析手法

　1979－2001年の期間における水平2．5度および6時間の解像度をもつヨーロッパ中期予報セ

ンター（ECMWF）作成のERA－40全球再解析データを用いる。波の突っ立ちは正弦波形から

のずれを伴うものであるから、単純なスペクトル解析などで客観的に抽出することは難しい。

また、小さい振幅での突っ立ちがあったとしても他の小規模現象との切り分けも容易でない。

ここでは、前章で述べたような大振幅での顕著な突っ立ちのみを扱うことにする。すべての

突っ立ちを網羅して検出することはできないが、まずは大規模な突っ立ちがどの場所でどの程

度起こるのかを知ることは今後その機構を研究する際にも有効であるし、物質混合などに大き

な影響を与える事例の発生しやすい場所や季節を明示できるという意味もある。

　前章で述べたような突っ立ったケルビン波に伴うUの急変は数日のスケールをもつので、5

日程度のスケールでのUの急変を同定することを試みた。それぞれの格子点において、まず

日平均を計算した後、連続した5日でUを線形回帰することによって変化率△U（m／s／day）

を求めた。1△Ulの極大が81n／s／day以上の事例を、今後は急激な変化のあるものとみなす。

事例の抽出が、ケルビン波のような特定の波に関するフィルタリングを行っていない、単純な

日平均データについて行われているということは大事な点である。

抽出方法に対して結果がロバストかを確かめるために、抽出法をいくつか変更して実験し

た。変化率の計算を5日から3日に変えると、小規模現象によるものを誤って拾う事例は増加
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したが、結果に大きな変更をもたらすものではなかった。しかし、これを7日にすると、単に

振幅が大きいだけで突っ立っていないケルビン波を抽出する事例が多くなり、突っ立ちの抽出

は難しくなった。1△UIによる抽出基準を8m／s／dayから7m／s／dayにしても結論に大きな変

更はない。9，10，11m／s／dayにした時については有意な変化が認められるが、これについては

次節に示している。

　特定の波を抽出するために、100hPaのUに適した切断パラメタを用いた周波数波数フィル

ター（Wheeler　and　Kiladis　1999でデザインされた）を用いた。彼らはOLRデータに対して

波数1－14，周期2．5－30日、等価深度8－90m（位相速度にして9－30m／s）を用いたが、　OLRの

スペクトルにあらわれるピークの位置に比べ、100hPaのUにみられるスペクトルでは、位相

速度がやや速い方にずれているので、Suzuki　and　Shiotani（20（）7）は、波数1－12，周期2．5－22

日、等価深度12－240m（位相速度11－48m／s）を用いた。この研究ではほぼ鈴木の用いたカッ

トオフに準じたが、いくつかの事例を検討した結果、大振幅事例では、より周期が長く比較的

速度の遅いものが多かったことを考慮して、ケルビン波に対しては東風成分のみで波数1－12、

周期2．5－30日、等価深度8－240mを採用した。また、　MJOに対しては、波数1－12をもち、周

期30－96日の東進成分を取り出すフィルターを用いた。これらのパラメターを少しずつ変えな

がら結果の主要部分が変わらないことを確かめている。ただし、突っ立ちを観測した事例では

周期が20日以上であることも多いので、ケルビン波に対してはこの周期帯は含んだほうが良

いと思われる。

3．4結果

3．4．1例

　Fig．3．3は赤道上100hPaでの急変の3つの代表的な事例の経度時間断面を示している。

Fig．3．3の彩色は、3．3節で定義された△uを示している。　Fig．3．3aは特に大きな経度方向の

広がりをもった1987年3月後半の事例を示す。10m／s以上の東風が3月12日の10－40°E付

近でみられるが、3月25日には160°E付近まで移動している。それに続く10m／s以上の西風

は3月21日には40°E付近にあるが3月26日には140°E付近まで移動している。この2つ

の領域の間で、その中央付近に少しとぎれている部分があるものの、△Uの大きな正の値が広

い経度範囲で認められる。Fig．3．3bは、前章でとりあげた1993年1月後半の事例である。異

なる客観解析であるこのERA－40においても、ほぼ同様の増幅と突っ立ちが、1月23－27日の

100－140°E付近にみられる。この例については、前章に詳しく解析されている。Fig．3．3cは

典型的な広がりと速度をもっていた1998年1月後半の事例を示す。Uの急増は1月8－13日

に150°E－160°W付近にみられ、この領域は東進している。ケルビン波に伴うこれらのUの

急変を、この解析では“突っ立ったケルビン波”として解釈することにする。
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Fig．3．3　Examples　of　Kelvill　waves　distorted　from　a　sinusoidal　fbrm：longitudぴtilne

section　along　the　equator　at　100　hPa．　Contours　show　the　zonal　wind（m　s－1）；the

contollr　interval　is　5　m　s－1　and　the　easterly　flow　is　shown　by　dashed　lines．　The　color

・ca且・・h・w・△U（m・－1　d・y－1）；・ee　the　t・・t飴・th・d・丘・iti・n・f△U．（・）C・・e飴，

March　1987，（b）case　fbr　January　1993　and（c）case　fbr　January　1998．

3．4．2TypeU＋とTンpeU一の経度季節分布

　2．1節で説明したように、非線形波動の理論からはケルビン波の突っ立ちは東風から西

風への急変という形をとることが予想される。最初に、Uの急増（TypeU＋）が、　Uの急減
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Fig．3．4　Lollgitude（°E）－time　distribution　of　cases　with　a　rapid　trallsitioll　in　U　along

tlle　equator　at　100　hPa　durillg　tlle　period　1979200L（a）Cases　with　a　rapid　increase

in　U（TypeU十evellts）and（b）those　with　a　rapid　decrease　in　U（TypeU－events）．

Blue　squares　represellt　cases　with　l△U［in　excess　of　8　m－1　day－1；green　squares

indicate　lnore　tllal19111　s－1　day－1；orallge　indicate　Hlore　tha1110111　s－1　day－1：and

red　illdicate　more　tllan　l　l　m　s－1　day－1．　Sohd　lilles　represellt　KeMll　wave　variallcc

of　l　l　alld　141112　s－2，　alld　the　shaded　region　represellts　variance　of　grea電，erしha1114

1n2　s－2，　The　area　surrounded　by　the　tllick　dashed　Iine　illdicates　the　strollg　easterly

flow（＜－10　m　s－1）ill　tlle　climatologica1　U　at　the　leveL

（TypeU－）よりも頻繁に起こるかどうかを調べることにする（Fig．3．4）。△Uが8m／s／dayを

超える日・経度のうち、経度200度、時間21日以内にそれより大きい値がないものを取り出

すことによって得られる独立なTypeU＋を選定した。また同様の方法で、　TypeU一を選んだ。

23年の観測で67例のTyl）eU＋と55例のTypeU一事例を見いだした。　Fig・3・4の2枚の図

を見比べてみると、東半球ではTypeU＋事例がTypeU一事例よりもずっと多いことがわかる。

詳しく見ると、TypeU＋事例の優勢は、11－3月で明瞭である一方、，6－8月には両者の数はあ

まり変わらない。図の中で最も目立つ特徴は、1－3月の90°E180°EにTypeU＋事例が集中

していることである。TypeU＋事例とTypeU。事例の数にみられる非対称は特に顕著な事例

（1△Ul＞10m／s／dayとなるもので、　Fig・3・4に榿と赤色で示されている）だけを見ると・さら

に明瞭である。一方、北半球の冬における西半球では、TypeU一事例の数がTypeU－←事例の数

を上回っている。

　急激な変化の発生とケルビン波の活動度との関係を調べた。Fig・3・4には23年間平均の

フィルターされたケルビン波の分散が合わせて示されている。これは鈴木（2002）および
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Fig．3．5　Longitude（°E）－time　distribution　of　cases　with　large　zonal　extent　alld　east－

ward　movemellt　of　the　rapid　transitioll　region．　Orange　and　red　stars　indicate　TypeU十

events　with　zonal　exten～greater　than　20°and　30°，resp㏄tively．　Light　blue　and　dark

blue　squares　represent　TypeU。　events　with　zonal　extent　greater　thal120°and　30°，

respectively．　S㏄text　fbr　details　of　the　criteria　used　in　the　sel㏄tion　of　events．　Solid

lines　indicate　Kelvin　wave　variance　of　l　l　and　14　m2　s－2，　and　the　shaded　region

represents　variance　of　greater　thal114　m2　s『2．

Sllzllki　and　Shlotani（2005）によって最初に示されたものである。図の中で、　TypeU＋およ

びTypeU。事例の分布は、大きく見るとケルビン波分散の大きいところに含まれている。急激

な変化には、ケルビン波活動度が大きいということが大きな役割を果たしているとみられる。

ケルビン波の分散が大きい領域は東風基本風（Fig．3．4に破線で表示）と良い関係を示す。東

風基本風、ケルビン波活動度、および急激な変化の間の関係を3．5節で議論する。

3，4．3TypeU＋とTypeU一事例の形態にみられる差異

　さまざまな事例を調べていくうちに、Fig．3．3で示したような、急変場所が大きく広がって、

しかも東進の性質をもっているものは、TypeU＋に多いことがわかった。この点に注目して、

TypeU＋とTypeU。事例の差異を記述する。

　Fig．3．4に記されたそれぞれの事例について、急激な変化を示す領域の経度的広がりと東進

の性質を調べた。1△Ulが7m／s／dayよりも大きい格子点の数をもって、急激な変化の領域の

定義とする。急変場所の伝播方向を調べるために、1△Ulが5m／s／dayを超える領域のそれぞ

れの経度に対して最大の1△Ulを示す日付を線形回帰した。これらの手続きは、最大の1△Ul
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をもつ点のまわりの経度75度、9日間の大きさをもつ箱形領域で行った。次の基準に基づい

てTypeU＋とTypeU一事例を取り出し、取り出された事例をFig．3．5に示した一（1）西進を

示さないこと（2）東西の広がりが20度ないし30度あること。Fig．3．5に見られるTypeU＋

とTypeU一の数にみられる非対称性は、　Fig．3．4よりもずっと顕著である。20度を超える広が

りをもつTypeU＋事例（23例）がTypeU一事例（10例）よりも多いことは、有意水準5％で統

計的に有意である。東半球に限ると、TypeU＋事例の数（21例）は、　TypeU－（4例）に比べ5

倍以上となっている。これに対して図中のTypeU一事例は少なく、また特定の経度、季節に集

中しているようにもみえない。

　ケルビン波との関係をさらに明確にするために、△Uの大きい場所とフィルターされたケル

ビン波およびMJOとの関係を示したのが、　Fig．3．6である。　Fig．3．6aは、フィルターされ

たケルビン波のシグナルが等値線で示されているが、1987年3月および1993年1月にみら

れる事例は、いずれもケルビン波成分のUが増大している場所と△Uが大きい場所がぴった

り合っている。その場所が東へずれていく様子もほとんど両者で一致している。彩色で表され

ている△Uは、フィルターされていない日平均の時系列に対して計算されており、特にケル

ビン波だけを取り出すフィルターを通した時系列から求められたものではないので、この一致

はUの急変がケルビン波と関係が強いことを示唆している。東進するもうひとつの顕著な現

象であるMJoとの関係をみると（Fig．3．6b）、1993年1月前半に日付変更線付近で見られる

事例ではMJOシグナルでのUの増加場所と△Uが大きな正の値を示す場所があっているが、

1993年1月後半のものでは、MJOの東風極値位置に△Uの大きい場所があり、　MJOによる

Uの増加が△Uの大きな正の値を作っているようにはみえない。また、1987年3月の例では、

MJOとは速度が全く異なっている。

　この関係をさらにはっきりさせるために、それぞれの事例において最大の1△Ulを示す日に、

△Uをフィルターされたケルビン波の変化率（△UKEL）と比較することによって、ケルビン

波が観測された急激な変化の主な実体であることを示す解析もおこなった。67例のTypeU＋

事例のすべての中央部分で△UK肌が正の値を示すという顕著な結果となった。このことは、

ケルビン波とTypeU＋事例の密接な関係を示す。なぜなら、もしケルビン波が急激な増加と

関係なけれぼ、予想される正の△UKELの割合は50％程度になるはずだからである。さら

にフィルターされたMJOの変化率（△UMJo）を計算した。約78％のTypeU＋事例がその

中央領域で正の△UMJOを示した。この割合は100％となっていたケルビン波の割合よりも

ずっと低くなっている。さらに、Uの急激な変化を示す領域の移動速度は、ほとんどの事例で

MJOの平均的な速度よりもケルビン波のそれに近かった。いくつかの事例は、　MJOによっ

て起こされているかもしれないし、ケルビン波とMJOの重ね合わせによって大きな規模の

△Uがもたらされているかもしれないが、ケルビン波との関係はMJOとの関係よりもずっと

強いと考えられる。
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3．4．4　突っ立ったケルビン波の緯度構造

　ケルビン波に伴うTypeU＋事例にみられるひとつの興味深い特徴は、その緯度構造である

（Fig．3．7）。正のUを示す領域は、負の領域よりもずっと赤道付近に局在している。　Fig．3．7a，

3．7c。3．7eは赤道におけるUと10°N－10°S帯で平均されたUの差を示した経度時間断面であ

る。これらの事例は、Fig．3．3で取り上げたものと同じ経度、期間を示している。これらの図

で正および負となる差異の極値は、Fig．3．3の西風および東風域にそれぞれ見られる。差異の

規模は波の西風領域（1987年3月25日の120°E，1993年1月27日の110°E，1998年1月

13日の180QE付近で最も顕著）で、それより先に現れる東風領域での負の値よりもずっと規

模が大きくなっている。この差異の意味を明確にするために、差異が最大となる日における

uの水平分布をFig．3．7b，3。7d，3．7fに示す。（b）では90°E－130°Eにみられる西風領域の広

がりが、150°E－180°Eにみられる東風領域の緯度方向への広がりよりずっと狭くなっている。

（d）では、130°E－150°E付近には南北に広い東風が広がっているのに対し、西風の強い場所は

95°E－120°E付近を見ると赤道から5°以内に局在している。Fig．2．9bにみられるようにこの

西風域は2月2日頃にはさらに狭くて東西に細長い形態になっている。Fig，3．7fの事例でも

程度こそ弱いものの、ほぼ同様の構造がみられる。西風域のほうが赤道方向により局在化して

いるという特徴は、大きな△U（10m／s／day以上）をもつTypeU＋事例のほとんどで確認され

る。この緯度方向の構造にみられる非対称はおそらく非線形過程かケルビン波の一部に他の波

動が重なっていることによって起きるのではないかと考えているが、その機構の詳細は今後の

研究の課題である。増幅したケルビン波を解析する際には、緯度方向の構造に注意を払う必要

がある。

3，4．5　急激な変化の高度分布

　最後に、TypeU＋とTypeU一の数にみられる非対称が、圏界面付近に局在していることを

示す。Fig．3．8は、30度の経度帯ごとの、　uにみられる急激な変化の度数である。100hPa

においては（Fig．3．8b）、　TypeU＋は90°E－120°Eで最大となっている（Fig．3．4も参照）。こ

の領域では、TypeU＋の数はTypeU一の2倍以上になっている。これに対して、西半球では

TypeU＋はとても少なくて、またTypeU一よりも少なくなっている。

　これより下の高度では、経度分布は相当異なっている。200hPa（Fig．3，8d）では、　TypeU＋、

TypeU一ともに西半球で多数がみられ、120°W－90°Wでみられるピークは100hPaの東半球で

みられたTypeU＋のピークの倍以上となっている。これに対して100hPaで多くのTypeU＋

事例が検出された東半球では、事例の数は100hPaよりもずっと少なくなっている。200hPa

の観測で興味深いことは、100hPaと異なって、　TypeU＋とTypeU一事例の数がすべての経
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度帯でほとんど同じであるということである。150hPaでは（Fig．3．8c）、特徴は10011Paと

200hPaの中間である。東半球では100hPaと同様にTypeU＋事例の数がTypeU一事例より

も多いが、総数は200hPaと同じように西半球でより多い。70hPaでは（Fig・3・8a）・TypeU＋

の優勢が見られるが、その数はごくわずかである。

　高度による差異は、波源からの距離を反映している可能性がある。200hPaは突っ立ちが形

成されるにしては波源に近すぎるが、100hPa面は200hPaの4kmも上になるので・励起源を

出てから密度減少の効果などによって増幅され、突っ立つまでの十分な時間経過があるのかも

しれない。また別の可能性は、20011Paはまだ励起源の中にあり、自由波の力学がこの高度に

は適用されないということである。この原因については、今後の研究が必要である。
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3．5　この章のまとめと議論

　23年間のERA－40データを用いて、赤道域圏界面付近のUにみられる（数日以内の）Uの急

変について解析を行った。100hPaでは、　Uの急増事例（TypeU＋事例）が東半球に集申して

いて、この領域ではUの急滅事例（TypeU・事例）よりもずっと多くなっている。両者の数の

差は、11－3月の90°E－180°Eで最も大きくなっている。急変域が、大きな経度方向の広がりを

もち東進する事例に限ると、TypeU＋の東半球での卓越はいっそうはっきりする。両者の数

にみられる非対称は、より下の高度でははっきりしない。増幅して非線形的に突っ立ったケル

ビン波が100hPaにおけるTypeU＋事例の卓越を説明するのではないかと見られる。

　背景風としての東風は、以下の2つの機構によって東半球でのTypeU＋事例の頻発をもた

らしているのではないかとみられる。そのひとつは、波の十分な増幅作用である。Suzuki　and

Shio七ani（2007）によると、100hPaと150hPaのフィルターされたUのケルビン波成分の分

散（Fig．3．1）の比は、90°E付近では1．5－2、240°E付近ではo．5－o，9となっており、両半球で

上方伝播中の増幅に大きな差がある。一方、100hPaでUのケルビン波分散が大きい場所は、

積雲加熱を代表するOLRのケルビン波分散が大きい場所（Fig．3．2）とは必ずしも一致しな

い。したがって、100hPaでの分散を説明するには上部対流圏における増幅過程が重要である

とみられ、背景の東風がこれに寄与していると考えている。Kawatani　et　aL（2005）が重力波

の鉛直伝播に関して説明したように、西風はケルビン波の上方伝播を抑えるが、東風は上方へ

の伝播を可能にする。主に東半球にみられる背景東風域で、密度の減少や安定度の増大によっ

て増幅が起きているのではないかと思われるが、増幅が著しいことを考えると、背景風の経度

方向の変化など付加的な要素を考える必要があるのかもしれない。

　ふたつめは、大きな“本来の位相速度”（CINT）である。100hPaでのケルビン波は10－30m／s

の比較的一定の対地面位相速度をもっている（Suzuki　and　Shiotani　2005）。背景風が弱い対

流圏中下層では、波源となる積雲活動域の“地面に対する位相速度”が小さな経度・季節変化

しか示さない（Wheeler　and　Kiladis　1999）。しかし、上部対流圏は背景風速が大きい。時に

20m／sにもおよぶ強い背景東風はそこで大きなCINTをもたらすと考えられる。3．1節で示し

たような方程式にしたがう系では、大きなCINTが、波の振幅がCINTとほとんど同じになっ

た時に起きるとみられる砕波より前に、大きな振幅をもつ突っ立ちの存在を可能にすると思わ

れる。

　今後の観測的発展として興味深いのは、鉛直方向の微細構造である。ケルビン波の突っ立ち

は、2章で見たように温度場においてもみられる。GPS掩蔽法による温度データ（例えばTsai

et　al．2004，　RaIldel　and　Wu　2005）は、とても高い鉛直分解能をもっていることから、全球解

析データよりはるかに正確に、温度の鉛直構造を捉えることができるとともに、波の増幅して

いる高度も正確に同定できる。
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　100hPでの突っ立ち事例の分布について、2つの問題が残っている。1）東半球での北半球

の夏には、基本風が東風でケルビン波の分散も結構大きいにもかかわらず、他の季節と違っ

てTypeU＋とTypeU一事例の数がほとんど同じである。　TypeU＋事例の数の優勢が北半球

の夏を除く季節でだけみられるのはなぜだろうか。2）西半球での急変の頻度は、明らかに

TypeU一事例のほうが多い（Fig．3．8a）。　TypeU一事例は空間的広がりが大きくなく、明瞭な東

進性をもたないものを多く含んでいる。どのような擾乱・波動が西半球の空間的広がりの小さ

なTypeU一の卓越をもたらしているのかを調べることは重要であろう。これらの問題を解決す

るには、波線理論（例えばAndrews　et　al．1987　Appendix　4A）に基づく取り組みが必要であ

ると思われる。
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第4章

メソスケール雲クラスター内の鉛直

流の解析

4，1　はじめに

　前章までは圏界面付近に局在したケルビン波について論じてきた。このケルビン波がどのよ

うにして増幅し、また突っ立ちに至ったのかを議論するためには、波の伝播経路の同定ととも

に、その励起源についての正確な知識が必要である。しかし、1章で述べたように、主な励起

源となる積雲クラスター内の加熱分布やそれによって起こる鉛直流がどのように分布している

かは、必ずしもよくわかっていない。ここでは、メソスケール雲クラスター内部での加熱およ

び鉛直流生成原因を正確に把握することが、波動励起源の正確な記述につながると考え、雲ク

ラスター内部の鉛直流の直接観測を行った結果を示す。以下の結果からたちどころに大規模波

動の波源につながる知見が得られるという訳にはいかないが、雲クラスター内で起きている

過程を知る重要な手がかりのひとつが得られたと考えている。インドネシアのスマトラ島西

部（0．2°S，100．32°E）に設置されたVHFドップラーレーダーである赤道大気レーダー（EAR）

は、高い時間（3分）および高度（150m）分解能での鉛直流（W）観測を可能にした。この章で

は、EARの観測データを用いて、メソスケール雲クラスターの層状降水域におけるWの鉛直

構造にみられる興味深い特徴を記述する。

　熱帯域の大規模擾乱の波源となる積雲活動は、多くの場合、組織化されていて、10－1000km

スケールをもつメソスケール雲システムとして存在している（Houze，1993，第9章）。その形

態によって分類が行われており、ある特徴をもった線状システムをスコールライン、比較的円

形のものをクラスターと呼ぶことが多いが、実のところ熱帯域の雲システムは複雑で、これら

の単語は、統一した基準によるはっきりした分類を与えているとはいえない。しかし、雲シス

テム全体としてあらためて観察してみると、積乱雲を主体とする深い対流が雲システムの中に

無秩序に散在していることは多くなく、1カ所ではないにせよ深い対流が集中的に存在する対
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流降水部分と、対流からのアウトフローに当たる部分に当たるいわゆるアンビル（金床雲）を

中心とする層状降水部分、さらにはそれから時に数百kmのスケールに広がる無降水の薄い雲

域に当たる巻雲部分に分けられることが知られている。単に後者の層状降水部分と巻雲部分を

総称して層状雲部分ということもあるが、活発な潜熱解放が行われている前者と、（特に熱帯

では）放射と蒸発が過程の中心である後者はずいぶん異なるので、ここではあえて分類するこ

とにする。この章で扱う雲システムは、線状というよりは比較的円形に近い100km程度のス

ケールをもったシステムであるため、今後、雲クラスターと呼ぶことにする。また、主に解析

する領域は層状降水部分である。

　メソスケール雲クラスターにおける降水部分のうち、乱層雲からの降水を中心とした層状

降水域がその領域の大半を占める。層状降水領域からの降雨は弱いものの、その面積が大き

く降雨が長時間におよぶため、全降水に占める割合は大きく、熱帯では約40％にもおよぶ

（Schumacher　and　Houze　2003）。そこでの鉛直流は、乱層雲内の力学と物理に密接に関係し

ている。その力学の包括的な議論はHouze（1993）の6章に詳しい。乱層雲中の鉛直流は以

下のメカニズムによって作られると見られている：（1）層状降水域においても依然として浮力

を持っている古い対流セル、（2）水の相変化に伴う潜熱の解放（例えばHouze　1989，　Hobbs

et　al．1980）、（3）対流降水領域で励起され層状降水領域に伝播してきた重力波（Pandya　and

Durran　1996）、（4）放射の効果（Chllrchill　and　House，1991）。今回観測されたシステムにお

けるこれらの過程の役割については、4．4節で議論する。一方、鉛直流は雲内の降水粒子を保

持することから、その大きさは乱層雲の大きさや寿命に影響を与える。上昇流が凝結粒子の重

力落下をするのを妨げることが、雲内における粒子の滞在を長くして、その成長を促してい

る。このように、鉛直流は雲力学において本質的役割を果たしていて、その重要性は広く認識

されている。

　多くの先行研究が乱層雲内の代表的なWの値を調べている。Houze（1989）は過去の観

測的研究の結果を集めて、対流降水領域と層状降水領域での平均的な鉛直流の値を評価し

た（Fig。4．1，　Fig．42）。観測方法は多様であり、ラジオゾンデ、気象レーダー、　vHFドップ

ラーレーダーなどを含んでいた。対流降水領域の結果は観測によって実にさまざまであるが

（Fig．4．1）、層状降水領域のそれは10－20cm／sで共通であった（Fig．4．2）。そのため彼の結論

のひとつは、層状領域はほぼわかったので、これからは対流部分の観測に集中的に取り組む必

要があるというものであった。しかし、本当にそれでよいのであろうか。以下に鉛直流観測方

法について述べることによってその問題点を考えてみる。

後で述べるVHFドップラーレーダーによるものを除けば、　Wの鉛直構造は、ラジオゾン

デや気象レーダーで観測された水平発散を鉛直積分して求めるといったような、問接的な方法

のみによって算出されていた。ラジオゾンデによる方法は、距離を置いて行われる3点以上

の観測点における水平風から、その点によって囲まれる領域の水平発散を計算する。地表や成

層圏のどこかで鉛直流がゼロになるなどの適当な境界条件を設けて、それを鉛直積分すること
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Fig．4．1　　Convective－region　vertical　veIocity　profiles　for　tropical　oceanic　and　island

cases．　Curve　GH85　is｛｝om　Gamache　and　Houze’s（1985）objec七ive　analysis　of　the

composi七e　soullding　and瓠rcraft　wind　data石or七he　12　September　1974　GATE　squall

line．　The　GH82　AVE　pro丘le　is　Ga皿ache　and　Houze，s（1982）esti皿a七e　for　the　same

region　based　on　subjectively　analysed　maps　of七he　same　data，　The　GH82　PEAK　curve

shows　their　analysed　values　at　the　location　of　the　maximum　w（a＝25km，　b＝－25km　in

Fig．150f　Gamache　and　Houze　1982）．　Curve　HR84　is　from　Houze　and　Rappapor七，s、

（1984）composite　sounding　and　aircraft　wind　analysis　of七he　28　June　1974　GATE

squall　line．　The　curves　labeled　B＞12．5　and　B＞25　are　from　Balsley（1988）；they

are　the　average　profiler－deもected　vertical　velocities　for　a　two－year　period　at　Pohllpei

island　in　the　wes七ern　Paci且c．　The　curves　f士om　Chong（1983）and　Chong　et　al．（1983）

are　from　the　22　June　COPT，81　squall　line．（Figure　and　caption　are　takell　from

Houze　1989）

によって鉛直流を計算するものである。この方法によると、どうしても領域平均の鉛直流しか

得ることができないため、クラスター内部の詳細な鉛直流空闇分布を作ることはできない。ま

た、上下の境界条件は仮定によるものだから、必ずしも正しいとはいえない。さらに、ゾンデ

の飛揚個数は限られているため、時間方向にも密な観測は期待できない。

　気象レーダーによる観測は、主に降水粒子を観測するレーダーによって行われる。気象レー

ダーは、ゾンデと異なり常時観測を行っているため、数分程度の時間分解能で観測することも

できるし、スキャン速度にもよるが3次元的な分布も取得可能である。しかし、後で述べる

VHFドップラーレーダーとは違い、晴天域からの情報は得ることはできないし、雲内におい

ても比較的大きい粒径をもつ降水粒子がなければ、シグナルを期待することができない。降水

粒子のドップラー速度は水平方向にはほぼその粒子が流されている風を表しているとみられる

が、鉛直成分は降水粒子の落下速度となるために、空気の鉛直速度を直接に求めることはでき

ず、ラジオゾンデと同様に水平発散の鉛直積分によって鉛直流を計算するほかない。しかし、
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Fig．4．2　Tropical　oceanic　alld　island　stratiform－region　vertical　velocity　pro丘1es．　The

GH85　curve　is　from　Gamache　and　Houze，s（1985）composite　sounding　and　aircraft

wind　analysis　of　the　12　September　1974　GATE　squall　lille．　The　HR　curves　are　from

Houze　and　Rappaport，s（1984）composite　sounding　and　aircraft　wind　analysis　of七he

28June　1974　GATE　squall　line；HRTZ　is　fbr　the　transi七ion　zone　and　HRSF　is　for　the

stratiform　region　propeL　Curve　J82　is　from　Johnson，s（1982）rawinsonde　analysis　of

Winter　MONEX　cloud　clusters．　The　B87　curve　is丘om　the　study　of　Balsley　et　al．

（1988）；it　shows　the　two－year　average　vertical　veloci七y　during　periods　of　Iight　rain

（0．5－12．7mm／h）at　Pohnpei　in　the　tropical　western　Pacific．（Figure　and　caption　are

七aken　from　Houze　1989）

上述した観測可能場所の限界により、積分にあたっての境界値の設定はさらに困難である。こ

のため鉛直流変動のパターンはある程度表現可能であるが、その絶対値を良い精度で求めるこ

とはできない。これらの制限にもかかわらず、Houze（1989）の層状降水領域における結果の

値がほぼ一致することは、平均としてはこれらの方法によって得られた値が妥当であることを

示している。

　これに対して、VHFドップラーレーダーはWを直接観測することができる有力な方法

である。VHFドップラーレーダーは、用いている電波の半波長にあたる数mのスケールを

もつ大気乱流からのエコーを、晴天領域と雲領域の両方から受けることができる（Fukao　et

al．，1985）。1980年代以降、熱帯域にもいくつかのVHFドップラーレーダーが展開されてい

る。特に太平洋域に設置されたVHFドップラーレーダー（Gage　et　al．，1991）を用いた、層

状降水域内のW分布に関するいくつかの研究がある。Balsley　et　al．（1988）は、西太平洋の

Pollape島（7°N，157°E）における晴天域、層状降水域（Fig．4．3）および対流降水域での統計的

なWのプロファイルを算出した。この結果は先に述べたHouze（1989）に含まれている。彼

らは雨量計による降水強度で層状雲領域を同定した。2つの基準（0．5－12．7mm／hourおよび
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Fig．4，3　Average　vertical　wind　pro且1es　from七he　Pohnpei　profiler　between　October

1984and　Septelnber　1986　fbr　rainfall　rates　corresponding翫s　closely　as　possible　to

strati丘）rm　conditions．　The　shaded　area　delineates　the　region　between　pro丘les　ob－

t・i・・d丘・0．02in・h・・（0。5　mm）h－1≦舳f・ll・a七・≦0．5　in（12．7　mm）h㌔・・d　O・02

inches（0．5　mm）h－1≦rainfall　rate≦0．7　in（17．8　mm）h－1．　The　Johnsol1（1982）

profile　was　obtained　by　conventional　techniques　in　tlle　South　Chi丑a　Sea，　while　the

Gamache　and　Houze（1985）profilcs　was　ohtained　during　GATE　in　the　eastern　At－

bntic．（Figure　and　caption　are　taken　from　Balsley　et　al．1988）

0．5－17．8mm／hour）を満たす期間を層状降水として同定した。彼らは推定誤差を図中に表示し

ているが、上部対流圏でその誤差範囲が非常に大きくなっている。これは後述するように、対

流圏上部からのシグナルが弱いために、その受信が困難であることを示している。

　層状降水域の中における鉛直流の時間経過を調べた論文も少ないながら存在する。Ci飴lli

and　Rutledge（1994），　Cifblli　et　al．（1996）およびCif611i　and　Rutledge（1998）は北オースト

ラリア（12．5°S，131°E）でのVHFドップラーレーダーと気象レーダーの同時観測の結果を報

告した。特に、Cifelli　and　Rutledge（1994）は、2つの事例についてその時間経過に言及して

いる（Fig．4．4）。彼らの結果については、4．3．6節で当研究の結果と比較しながらもう一度述

べる。

　また、インドのGadanki（13．5°N，79．2°E）には非常に大型のvHFドップラーレーダーが

設置されている。これを用いて、メソスケール対流システムのWが観測されている（Kumar
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Fig．4．4　Timぴheight　cross　sections　fbr　the　5　December　l　989　MCS．（a）R＆dar　rぴ

nectivity　f士om　the　MIT　radar　data　over　the　location　of　the　wind　promer【adapted

hom　Williams　and　Ecklund（1992）］．　Values　are　in　dBZ．　Contour　interval　is　showll　by

gray　scale　at　top　of　plot．（b）V6rtical　velocity，　from　the　wind　promer　data．　R£gions

of　upward　motion　denoted　by　dark　sbading　and　downward　motion　by　light　shading．

Contour　interval　is　O．5　m　s－1．（c）Surface　rainfall　measured　at　the　Berrimah　rain－

gauge　site（approximately　4　km　west　of　the　wind　promer　site）．　Units　are　millimeters

per　hour．　In（a）．（b），　and（c）horizontal　axis　is　time（UTC）．　In（a）and（b）asterisks

denote　approximate　cloud－top　lleight　based　on　GMS　data，　and　the　dashed　horizon－

tal　lilles　indicate　the　melting　level，（Figure　and　caption　are　taken　f士om　Ci艶11i　alld

Rutledge　1994）

et　aL　2001）。以上の各研究は、　Wの鉛直分布における統計的な値を示し・また西および中部

太平洋、北オーストラリアおよびインドにおけるW分布の例を示してきた。これらの研究に

刺激されて、この研究では乱層雲内におけるWの構造のさらに系統的な記述を試みることに

した。層状降水域内における雲内でのWの時空間構造を先行研究よりさらに良い時間・高度

分解能で詳述することは興味深い。各地域における風のシアーや地表の状態・雲粒子や降水粒

子の粒径分布などの大気の基本場における違いが・層状降水域内のWのプロファイルに違い

をもたらすかもしれないのだが、これまでの事例解析は数が少ないので様々な基本場の効果に
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対する議論は十分ではない。インドネシア海洋大陸は先行研究が行われた場所とは遠く離れて

おり、また日変化（例えばMori　et　aL　2004）や積雲クラスターの階層構造（例えばShibagaki

et　al．2006）に独特の特徴が見いだされるので、そこで新しい鉛直流観測を行うことは価値が

あると考えられる。

VHFドップラーレーダーは、　Wを直接観測できるという利点があるが、それでも上部対流

圏の観測は難しい。上部対流圏では、中下部対流圏よりもブラッグ散乱が弱く、下部成層圏で

卓越する分反射も弱いため、反射が一般的に弱くなっているからである。この問題を克服する

ために、次節で示すように、鉛直レーダービームによって得られるドップラースペクトルのシ

グナルとノイズの比（SNR）を改良するべく赤道大気レーダー（EAR）の観測モードに工夫を

した。

4．2　データ

前節で述べたように、VHFドップラーレーダーは対流圏と下部成層圏のWおよび水平風

を直接測定することができる（例えばR6ttger　1980，　Gage　1990）。赤道大気レーダー（EAR）

は、47MHzの周波数で運用されるVHFドップラーレーダーである、最大出力は100　kWで

ある。EARは西部スマトラ島の山岳地域にあるKototabang（0．2°S，100．32°E，865皿MSL）

に設置されている。EARのシステム詳細はFukao　et　al．（2003）を見られたい。

2003年11月には、Wを集中的に観測する付加的な鉛直観測モード（以後“鉛直流モード”

と呼ぶ）を加えて運用した。Table　4．1にEARの観測パラメター一覧を示す。このモードと通

常観測モードを交互に運用した。EARビームの半値全幅は2．4°であるから、サンプルされる

広がりは高度8kmでおよそ300mとなる。観測レンジとWの精度を改善するために、ドッフ゜

ラーレーダーのSNRを改善した。標準観測モードでは鉛直方向に向けられる時間は16．4s（＝

81．92／5s）である。一方、鉛直流モードでは78．64sのすべてのレーダービームが鉛直に向けら

れ、標準観測よりも多いパルスが積分される。これは、鉛直方向に向けられたレーダービーム

のドップラースペクトルをSNRで7dB改善する効果がある。

　Wの値は、鉛直流モード観測を用いて計算した。Wを求めるために、以下のオフライン信

号処理を行った。最初に、それぞれの送信ごとにスイッチされる3つの鉛直向きビームによっ

て得られたドップラースペクトルを平均した。次に、時間領域において4つの連続したスペク

トルを用いてオフラインのインコヒーレント積分を行い、12分の解像度のデータを求めるに

あたってドップラースペクトルのゆらぎを除去した。4つの連続したスペクトルを用いたW

の計算は12分の解像度だが、Wのフ゜ロファイルをなめらかにするために開始時間を6分ごと

にずらしながら計算した。3分解像度のデータにはインコヒーレント積分を適用しなかった。

さらに、大気エコーがガウス分布であることを仮定し、ドップラースペクトルに最小自乗近

似を適用することで、Wの値が見積もられた。ドップラースペクトルについてのフィッティ
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Table　4，1　Parameters　of　EAR　observation　iII　stalldard　routine　observations　and　a

special　observatiα1　ill　November　2003．

Item Standard　mode Ver七ical　wind　mode

Vertical　resolll七ion 150m 1501n

Pulse　repetition　frequency 2500Hz 2500Hz

Bearn　dircction（Az，　Ze） （o°，o°）

i0°，10°）

i90°，10°）

i180°，10°）

i270°，10°）

（0°，0°）

i0°，0°）

i0°，0°）

Number　of　coheren七integrations 32 128

Number　of　FFT　poin七s 256 512

Number　of　incoherent　integrations 5 1

Observation　time 81．92s 78．64s

Spectral　resolutio11 0，061Hz 0．013Hz

ング法の詳細については、Yamamoto　et　al．（1988）を参照されたい。ブラッグ散乱からのエ

コーとレイリー散乱による降水粒子からのエコーは、最小自乗フィッティング法が適用され

た時に分離した。最後に、Wの晶質を通常の自動的な方法および特別の手動による方法で調

べ、信号の干渉によるエラニアスなデータと、ノイズレベルに近く信頼度の低いデータを取り

除いた。Yamamoto　et　a1．（1988）の（13）式を適用すれば、　Wの推定誤差はドップラー幅が

0．5m／sとなる層状降水域のかなり乱れた領域においてでも2，6cm／sである。この精度は、乱

層雲の中の予想されるWの値（10－20Cm／s）に対して十分であるといえる。

　2003年11月の30日間に、主として停電による欠測を除いてデータを取得することができ

た。24時間よりも長い欠測はなかった。この期間中、通常観測モードではわずかのデータし

か取れない13－14kmの高度帯において、多くのデータを取得できた。12分データについてい

えぼ、12．5km以下の高度帯に関しては、高度ごとの平均取得率は70％を超えており、最悪の

日でも50％はあった。13－16kmで取得率はやや悪い値となり、最良の日ではすべての高度で

それぞれ50％程度であったが、悪い日には20％以下となっていた。

　水平分解能0，05Q、時間分解能1時聞をもつGeos七adonary　Operational　Environmen七al

Sa七ellite　9（GOES－9）の赤外域（IR1：10．2－11．2μm）における等価黒体温度（Tbb）デー

タを、高知大学のウェブページ（ht七p：／／wea七her．is．kochi－u．acjp）からダウンロードした。

Kototabangにおける時系列は、　Kototabang周辺の4点平均によって求めた。雲頂高度を推
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定するために、TbbデータとNCEP（National　Center　for　Environmental　Prediction）／DOE

AMIP－II　Reanalysis（以後NCEP再解析）を用いた。　NCEP再解析からは、標準気圧面での

温度と高度データを鉛直方向に内挿することによって0°S，100°Eにおける温度の高度分布を

算出した。雲頂高度は温度がTbbと等しくなる高度として定義した。　NCEP再解析は6時間

ごとに提供されているので、1時間ごとの温度鉛直分布を求めるために、時間方向の線形補間

を温度と高度データに対して適用した。巻雲と乱層雲は完全な黒体とみなすことはできない

ので、IR画像から推定された雲頂高度は、通常実際の雲頂よりも低くなっている（Sherwood

2004）が、この研究は雲頂がこの高度よりも上にあるという値さえあればよいので、この推定

高度は議論のために十分有効である。今後この方法によって推定された雲頂高度を“Tbb雲頂

指標”と呼ぶことにする。

　降水粒子の鉛直分布を観測し、融解層付近のブライトバンドを検出するために、Koto七abang

にある9．74GHzの周波数をもつ気象レーダー（以後単に気象レーダー）を用いた。気象レー

ダーはEARから15m離れたところに設置されている。この気象レーダーの基本的なスペッ

クは、Konishi　et　a1．（1998）を参照されたい。仰角は最大29．5°で運用されているため、

Koto七abangのちょうど真上における気象レーダーのreHectivity　factor（以後単にZ）を観測

することはできない。したがって、仰角29，5°のビームのZを用いて、Koto七abang周辺のZ

の値を代表することにする。レーダーのレンジ解像度は500mなので、仰角29．5°での鉛直

分解能は246mとなっている。スキャンの間隔は10分である。エラーの値を取り除いたあ

と、Kototabang付近の円周方向にZの値を平均して、それでZを代表させることとした。こ

の平均されたZを用いて、層状降水域はブライトバンドが存在する場合だと定義した。ブラ

イトバンドは地表面（海抜高度865m）からおよそ4kmの高度にあるので、仰角29。5°の場

合、ブライトバンドまでの推定水平距離はわずか約7kmである。したがって、この研究にお

けるブライトバンドを用いた層状降水域の定義は妥当なものである。

　レーダーからの水平距離は、上部対流圏のZに対しては20kmに達することを考えて、ス

キャンされた円周の上でノイズレベルを超えるZの割合が同時に算出されて図に示されてい

る。もし、この値が50％を超えると、ノイズレベルを超えるZがレーダーの直上にもまた存

在している可能性が大きいと考える。

　外向長波放射（OLR）データを用いて、大規模スケールの雲活動を見積もり、インドネシア

付近の長年の平均からの偏差を計算した。
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43　結果

4．3．1　2003年11月の概観

　この研究で対象とする地域における降水の気候値をみると、9－11月に雨の極大がある

（Hamada　e七al．2002）ので、雲クラスター内での鉛直流の特別観測期間として2003年11月

を選んだ。11月にはインド洋域で下層西風が広く見られるが、EARが設置されているスマト

ラ島はその東端にあたり、インド洋ほどではないが下層西風が卓越している。一方、上部対流

圏では、・やや強い（10－20m／s）東風が卓越している。2003年の月平均場は、平年に近かった

が、詳しくみると下部対流圏の西風も上部対流圏の東風も平年より少し弱かった。積雲活動は

インド洋で平年よりも少し活発だったが、Kototabang（100°E）では、平年並みであった。

　Fig．4．5aは、雲活動の指標となるTbbのKototabang付近での日平均値の推移である。日

平均のTbbはほとんど連日255Kよりも小さくなっており、また地上降水（Fig．4．5b）は、ほ

とんどの日に観測されている。2003年11月にはKoto七abang周辺で雲システムが頻繁に出

現していたことがわかる。Tbbと地上降水には数日より長いスケールでの変動は見られず、む

しろ日々の変動が大きくなっている（Fig．4．5aおよびFig．4．5b）。循環の変動を、　Fig．4．5c，

4．5d，4．5eに示す。　Fig．4．5cはEARによって観測されたWの日平均を示す。11kmより上

の上部対流圏では、11月中下旬に4cm／sよりも大きな鉛直流がみられる。　Fig．4．5dと4．5e

は、Kototabangでのラジオゾンデ観測によって測定された水平風を示している。南北風は比

較的弱く、あまりはっきりした変動を示していないが（Fig．4．5e）、東西風は上部、下部対流圏

とも中旬に大きく変化しており、後半には下層西風、上層東風のシアーがよりはっきりしてい

る（Fig．4．5d）Q

4．3．2　クラスターの選択

　最初に、活発な乱層雲を伴う雲クラスターを選ぶことにする。この研究では、以下に示す方

法により、活発な乱層雲がある時に期待できるような、上部対流圏で下降流よりも一ヒ昇流が

ずっと多くみられる事例を探すことにした。連続する3時間に8－12kmの高度帯で（高度150

m，12分の解像度で）5cm／sよりも大きなWが観測される割合を、1時間ごとずらしながら全

期間計算した。この割合が大きい時間に、上昇流が多く見られたと考えることにする。

　2003年11月の30日間についてこの割合を計算し、上昇流がよくみられる事例として、

6，8，20日のケースを選んだ。これら3つのケースでは、その割合は70％を超えていた。3つ

のケースに対し、以下の検査を付加的に行った。1）気象レーダーによって、明瞭なブライト

バンド（4－6km帯でのZの極大）が少なくとも3時間以上見いだされている。2）3時間平均の

GOES－9のTbb値が240K以下である。3）地上降水が観測されている。2）と3）の基準は、
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よく発達した降水システムの存在を示している。3つのケースは、この3つの基準をいずれも

満たしていたので、よく発達した層状降水領域を伴う典型的なメソスケール対流システムであ

ると認められる。

　ここで、層状降水領域の定義について記述しておく。基本的に、もし0°G層付近でブラ

イトバンドが検出されると、その領域は層状降水領域とみなすことができる（Rosenfbld　et

al．1995）。この方法は、誤って対流領域を選び出してしまう危険性が少ない。　S七einer　e七al．

（1995）は、ブライトバンドを持たない層状降水域は検出されるが、一方ブライトバンドを検出

する対流降水域はほとんどないと結論づけている。この比較的単純な方法を採用したのは、こ

の研究の目的が対流・層状性降水領域の厳密な区分けをするというよりは、いくつかの代表的

な層状降水領域を選び出すことにのみあるからである。層状降水領域の区分が妥当なものであ

ることを、さらにKototabang周辺のTbb値の一様性によって確かめている。

　今回用いたデータセットによって各時間での正確な雲種を同定することは難しいのだが、層

状降水域内の中上部対流圏にみられる雲は乱層雲の多くの特性をもっている（Houze　1993，6

章を参照）ので、以下の記述ではそれらを乱層雲と呼ぶことにする。

4．3．3　6日のケース

　Fig，4．6は11月6日夕刻にKototabangを通過したメソスケール雲クラスターの時間進行

を示している。スマトラ島の局地時間は世界標準時（UTC）より7時間進んでいる。弱い南東

の基本風によって（Fig．4．5d，4．5e）、システムはKo七〇tabangを南東から北西へと通過して

いった。KototabangでのTbb値は1245UTCに200K以下の最小値に達している。　Tbbの

低い領域は1645UTCにはKo七〇tabangの北西に移動したが、230K程度のやや低いTbb域

は依然としてKoもotabang周辺を覆っていた。

　Fig．4．7は、　W、　Tbb雲頂指標、　Z、およびKototabangでの地上降水を示している。

1340UTCに5kmのブライトバンドが現れる（Fig．4．7b）前には、　Tbb雲頂指標が15　kmに達

し（1245UTC）、またWが1m／s以上の規模（例えば8km，1100UTCおよび4km，1310UTC）

を示していることから、対流活動がKototabang域を通過したのだとみられる。　Fig．4．8aに

示すKoto七aballgのレーダー画像例に現れるエコーにも強い小規模の雲が散在しており、対流

性降水領域であることがわかる。

　対流活動とみられる領域が通過したのち、1340UTCにはブライトバンドが出現して

1900UTCごろまで継続し、その後次第に弱くなった。この期間（1340－1900UTC）を層状降水

期間とみなす。Tbb雲頂指標は1345UTCには約14kmで、しだいに降下して1645UTCには

12km付近となる。　Tbbの空間分布はKototabang周辺ではかなり一様であった（Fig．4．6）。

地上降水はほとんどすべての層状降水期間に観測され、雨量は4mm／hour以下であった。

この弱い地上降水からも、この期問が層状降水領域であることが指示される（Balsley　et　al．
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1045UTC，（b）1245　UTC，（・）1445　UTC，・・d（d）1645　UTC・・6N・v・mb・・2003・

Th，　t，iangle　at　the　cent…fth・m・p　i・di・at・・the　1・・ati・n・f　K・t・t・bang・Light

，h。d，　d。n。t。、　th，・egi・…fTbb　1㏄・than　230K，　whi1・th・d・・k・h・d・i・dicat・・the

，egi・n・・f　Tbb　less　th・・200K．　The　c・ntp・・】・v・1・a・e　l9α200・210，220・230・250・

270，and　290　K．　The　t㎞ck　contour　hnes　denote　the　coastlines．

1988）。Fig．4．8bで示されるレーダー画像例も、大きく広がったやや弱めのエコーを示してお

り、層状降水域であることを示唆している。

　この乱層雲内でみられた興味深い特徴は、層状降水期間の後半でみられた変動の小さい穏や

かな上昇流の継続である。層状降水期間をさらに細かく見ると、やや強い約11n／sの上昇流お

よび下降流（6－12klllの高度域）、およびZと地上降水のわずかな強化が1600UTC頃にみられ

た。この時間には、対流活動が層状降水領域の中に埋もれているのではないかと見られる。こ

の1600UTC頃の現象が見られた後、変動の少ない穏やかな上昇流が中上部対流圏で連続的に

観測された。

　1630UTC頃には、その高度領域内の大半でWが40cm／s以下の正の値を示す、穏やかな
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L昇流層が大きな高度方向の広がり（6．o－11．o　km）をもっていた。　Fig．4．9bは乱層雲中のw

の微細構造の時間変化を示している。その層の鉛直方向への広がりは1830UTCには8．0－i2．5

km付近に上昇した。1630－1830UTCの期間には、下降流や40cm／s以上の上昇流は、この高

度範囲にはほどんと存在しなかった。1830UTCを過ぎると、弱い上昇流域は、だんだん不明

瞭になった。

　乱層雲内のwにみられる鉛直構造のうち、最も特筆すべきは、1630－1830uTcのi白1度帯

8－11kmにみられるものである。　Fig，4．9bに10cm／sごとに引かれた等値線の本数はごく

わずかである。この期間には、Wの時間変動も高度変化も小さい。　Fig．4．9aは乱層雲内

（8－11klll）で鉛直方向に平均されたWを示している。鉛直方向に平均されたWの値は、

層状降水期間を通しておおむね一定であり、1530UTC頃にみられる大きな変動を除くと、

1430－1800UTCにおいて、15－40cm／sの間に収まっている。しかし、　Fig．4．9bで示したよう

に、乱層翼内の変動は1630UTCを境に小さくなっている。この穏やかな上昇流は層状降水期

間前半（1400－1600UTC）とは大きく異なっている。欠損となる領域はあるもののより細かい

3分の解像度をもつデータを調べた（Fig．4．9c）が、12分より短い時間スケールをもつような

顕著なWの変動は認められなかった。

　　Fig．4．10aは、　ll月6日の高度8－llkm帯における解像度12分および高度150mでの

時間別のヒストグラムである。1時間内のWの観測数が計数されている。14UTC以前は、

F降流の頻度が上昇流と同じくらいあり、むしろ対流活動が活発であることを示している。
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over　Kototabang　on　6　November　2003・（a）Vertical　motion（shown　in（b））averaged

in　8－11－km　height　range．（b）Twelve　minute　average　of　vertical　motion．　White　areas
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Three　millute　average　of　vertical　motion．　Contours　and　shadillg　patterns　are　same

as（b）．
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Fig。4．10　The　frequency（see　text　ibr　detail）of　weak　upward　motion（smaller　than

40cm　s－1，　thick　line　with　open　circle），　s七rong　upward　motion（larger　than　40　cm

s－1 C七hin　line　with　open　square）and　downward　motion（thin　line　with　closed　circle）

衡・（・）th・6N…mb・・c1・1・d・lu・t・・，（b）七h・8N…mb・・cl・ud・lu・七・・，・nd（・）th・

20November　cloud　cluster　in　8－11　km．

14UTC以降は、下降流の割合が20％以下になる一方、40cm／s以上の強い上昇流がやや増加

している。層状降水期闇の後半（17－18UTC）には、弱い上昇流（0－40cm／s）の頻度が95％を

超えているが、これは乱層雲の中でのきわめて穏やかな様子を示している。

43．4　8日のケース

　11月8日の雲クラスターの時間経過をFig．4．11に示す。この日は基本風が弱い東風で、鉛

直シアーも小さかった（Fig．4．5d，4．5e）ので、クラスターは、　Ko七〇tabangを東から西へと

ゆっくりと通過した。その動きは、1045－1245UTCにおける200　KのTbb等値線で追跡でき
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Fig．4．11　Same　as　in　Fig．4．6．　except負）r　the　8　November　cloud　cluster　case．（a）

1045UTC，（b）1245　UTC．（c）1445　UTC，　and（d）1645　UTC．

る。1045UTCには、200　KよりもTbbが低い領域がKototabangの東（0．5°N，100．7°Eと

0．7°S．1012°Eの間）に見られた。1245UTCには、ひとつのクラスターがKototabangの北

（0．25。N．10025。E）に位置していた。1445UTC以降は・西へと移動して200　K以下の低い

Tbb領域ははっきりしなくなり、やや低いめの値（200－230　K）の広い領域がKototabang周

辺に広がっていた。

　Fig．4．12に、　W，　Tbb雲指標，　zおよび地上降水の時系列を示す。地上降水は1200UTCの

少し前に始まった。約lm／sの強い上昇流が6－13kmの高度帯で1200－1400UTCに間歌的に

見られている。ブライトバンドは1230UTCまでは見えなかった。1200－i230UTCの期間は・

地上降水は5－81㎜／hourだったが、大きなWの値がみられ・またブライトバンドは見られな

かったことから、対流降水期間として分類できると思われる。

　1230．1700UTCの期間には、ブライトバンドと地上降水がほとんど切れ目なく観測されて

いる。Tbb雲頂指標は、1345UTCには14　kmほどだが・次第に下がってきて1645UTCに

は12km付近となっている。この期間、230　K以下の低いTbb値はKototabang周辺にひろ
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Fig．4．12　Same　as　Fig．4．7，　except　for　8　November　cloud　cluster　case．

がっていた（Fig．4．11）。以上のことから、1230－1700UTCにはKototabangは層状降水期間

にあったと考えられる。

　6日のケースにみられたような、変動が小さな弱い上昇流域は層状降水期間の後半（1400－

1700UTC）に7－11　kmの高度領域で観測された。ほとんどの領域で、1500UTC頃の8－10km

付近の高度領域を除いて、上昇流の規模が40cm／s以下であった。　Fig．4．10bに示すように、

8－11kln帯において最も穏やかな上昇流が卓越していたのは、16－17UTCで、この期間には、

その割合は100％に近かった。
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Fig．4．13　Same　as　Fig．4．9，　except　for　8　November　cloud　cluster　case．

　Fig。4．13は異なった時間解像度をもつ2つのデータで・穏やかな上昇流の領域の詳細を示

したものである。1530．1700UTCの期間に、⑧11km帯でのWの平均値は10－30cm／sであっ

た（Fig．4．13a）。この期間には、穏やかな上昇流がFig・4・13cでみられる3分解像度のデータ

でも確認できた。Fig．4．13bで穏やかな上昇流がみられる期間においては・Fig・4・13cの3分

データでみられる主要な特徴はFig．4．13bでも認められていることから・12分より短い周期
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Fig．4．14　Same　as　Fig．4．6，　except　fbr　20　November　cloud　cluster　case．（a）1345

UTC，（b）1545　UTC，（c）1745　UTC，　and（d）1945　UTC．

帯の現象はこの期間で重要ではないことがわかる。

　11月6日と8日のケースは、日変化という点で類似点がある。両方とも、午後（13UTCま

たは20LST以前）に対流活動が起きており、層状降水が宵（13UTC以降）に起きている。先

行研究がスマトラ島でのこれに類似した対流活動の日変化を報告している（Mori　et　a1．2004，

Renggono　et　aL　2001）。

4．3．5　20日のケース

　Fig．4．14は11月20日における雲クラスターの時系列を示している。このクラスターは、

1345UTC頃にKototabang周辺で急激に発達したものである。　Kototabang周辺のTbbが

低い領域（230K以下）は上部対流圏の強い東風（Fig．4．5d）のために次第に広がっていった。

　このクラスターは1345－1445uTC頃にとても高いTbb雲頂指標をもった（Fig．4．15a）。指

標は15．5kmに達し、レーダーエコー頂は1440UTCには13kmよりも高くなった。ブライト
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Fig．4．15　Same　as　Fig．4．7，　except　for　20　November　cloud　cluster　case．

バンドは、1430UTCに現れ、2200UTCまで続いた。降水は、以前の2つの例よりもずっと弱

い（連続的に1．2111m／hour以下）が、この期間のほとんどで観測された。空間的に一様なTbb

はKototabang周辺で1445UTC頃に現れ・Fig・4・14の1545・1745・および1945UTCに見い

だすことができる。以上に説明したように、1430－2200UTCを層状降水期間とみなすことが

できる。

　小さな変動をもつ穏やかな上昇流（0。40cm／s）は・層状降水域の後半（1900－2100UTC）にみ

られる。その領域がみられる高度範囲は1900UTCには6－11kmで・2100UTCまでにはその
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Fig．4．16　Same　as　Fig．4．9，　except　for　8　November　cloud　cluster　case．

下限が次第に7．5kmまで上がっている。15dBZを超えるZの値が1900UTC頃には8kmを

超えて広がっていることを考えると、乱層雲あ中で比較的活発な領域がKototabang付近に

存在したとみられる。高度8－11kmにみられる穏やかな上昇流の卓越は、　Fig．4．10cで確かめ

られる。この例では、弱い上昇流（0－40cm／s）の頻度が20－21UTCに最大となるが、その割合

はいくらか前述の2例よりは小さい。これは40cm／sから50cm／sの風速値が多数存在する
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ためで、O－50cn1／sの割合を計数すると90％を超える。3分解像度データでみられる主な特徴

（Fig．4．16c）は、　Fig．4．16bに示される12分解像度データにおいて表現されている。

4．3．6　事例解析結果に関する議論

　層状降水域後半における変動が小さい穏やかな上昇流は、Wの規模に若干の違いがあるも

のの、3つの事例で共通に見いだされた。

　Cifelli　and　Ru七ledge（1994）は、　VHFドップラーレーダーを用いて興味深い事例解析を

行っている。代表的な雲クラスターが北オーストラリアでのモンスーンの活動期と非活動期に

ついて選び出され、それらについて層状降水域の時間発展が記述されている。非活動期のクラ

スターで、50cm／s以下の規模の連続的な上昇流が観測されている（Fig．4．4）。この図におけ

る等値線間隔は50cm／sであり、この章で示してきたような細かな構造には注意が払われては

いない。また、当論文の結果は彼らの結果に似ているけれども、その領域の高度方向の広がり

と継続時間が彼らの事例より大きい。さらに、高い高度分解能によって、乱層雲内で鉛直流変

動が小さいことが示されている。

　3分の時間分解能は、内部重力波のもつ周期の下限となる浮力の振動数に対応する周期（7－］0

分）よりも十分小さい。また、代表的な雲システムの移動速度が10－15m／sだと考えると、3

分に対応する水平解像度は1．8－2．7kmとなり、個々の積乱雲セルのスケールよりも小さいと思

われる。

4．4　乱層雲中の穏やかな上昇流を生成する機構

　ここでは主にメソスケール雲クラスターの層状降水領域の後半で観測された、変動が小さく

穏やかな（0－40cm／s）上昇流を生成する機構を中心に議論を行う。

　長期聞にわたり変動の小さい穏やかな上昇流を維持するためには、上昇流が継続すること

と、強い変動成分がないことの両方が満たされなければならない。すでに3つの事例で見て

きたように、雲全体を平均すれば弱い上昇流となる層状降水領域といえども、穏やかな上昇流

が継続的に検出されているわけではない。むしろ、6日の事例の層状降水期間の早い時期にみ

られたような（Fig，4，9b）短周期変動が卓越したり、20日の事例の前半（1700UTG頃）にみら

れたような（Fig．4．16c）雲内の広範に下降流が卓越している状況などが観測される。この節で

は、変動の小さい穏やかな上昇流を形成するために、どのような過程が卓越または抑制される

べきかを議論する。

　まず、継続的に穏やかな上昇流を生成できる過程にはどのようなものがあるか考える。中緯

度では、温暖前線面に代表されるように、総観規模での温位勾配の傾きがあり、力学的に空気

塊が上昇させられる中で、空気塊が自発的に浮力をもって上昇することなく継続的に弱い上昇
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を続けることは決して珍しくない。しかし、赤道域では総観規模での温位勾配は小さいため、

そのような型の上昇流は期待しにくいとみられる。

　Houze（1993）には、メソスケール雲クラスターにおける層状降水域での上昇流生成につい

て詳しい解説がある。その中で最も代表的なものは昇華成長（deposition　growth）による潜

熱解放であるが、これは一様な上昇流をもたらす最も有力な機構のひとつである。0°C以下

では、氷に対する飽和水蒸気圧は水に対してのそれよりずいぶん小さい。また、観測的には

一40°C程度の低温域まで、過冷却水滴が存在していることが知られている。このような状況

では、水蒸気量は、水に対しては未飽和であるが、氷に対しては過飽和であるという状態に

なっていることが多く、水滴からの蒸発と氷に対する水蒸気付着が絶えず起こっているものと

みられる。潜熱は正味で解放されており、潜在的に浮力を生み出すことができる。問題はこの

潜熱解放がどのような高度分布で起こるかにある。潜熱が乱層雲の下部のみで集中的に起きる

と、熱力学的に不安定が起きてしまい、セル状の構造が卓越することが予想されることがら、

下降流のないおだやかな上昇流とはならないと思われる。一一方、乱層雲内の深い高度領域で潜

熱解放が起きると、比較的一様な上昇流が起きるのではないかと考えられる。しかしこの分布

を明らかにするためには、凝結物の分布や雲内の温度、水蒸気の分布が必要であり、今回の観

測では難しい。

　また、中緯度のような前線面は期待できないものの、熱帯でも外的要因で上昇流をもたらす

ことはできる。それは、内部重力波の寄与である。内部重力波はさまざまな波源によって生成

され、さまざまな波長と周期をもつ。それらのうちで、重力波が形成するひとつの上昇流領域

に乱層雲がすっぽりはいるほど大きな波長をもつ波は、一様な上昇流を乱層雲内にもたらすと

考えられる。メソスケール雲クラスターでは、層状降水領域に隣接する対流降水領域が最も有

力な波源である。ここでは激しい対流が繰り返し起きているが、発生した重力波のうち周期の

短いものは比較的すみやかに鉛直方向に伝播することが多いので、ある程度離れた場所では、

これらの対流の積算した効果によって生じる周期の長い波動が卓越する可能性がある。

　Pandya　and　Durran（1996）は、層状降水領域における上部対流圏でのゆっくり上昇する空

気を伴う発散流が、対流性降水領域で潜熱解放によって励起された重力波のひとつの位相であ

ると説明できることを数値実験で示した（Pandya　and　Durran，　Fig．11を参照）。しかし、層

状領域にみられる重力波応答の中の正のWをもつ位相領域の中にも、上昇流と下降流が一対

となるセル状領域のいくつかのペアが見いだされていることに注意する必要がある。この種の

重力波が穏やかな上昇流を実際に形成できるかどうかは、さらに研究を続ける必要がある。ひ

とつのおもしろい考え方は、重力波のような外的要因で上昇流がある時に、先に述べた水蒸気

付着が深い領域で起きて、穏やかな上昇流を形成するというものである。

　一方、層状降水領域で、短周期の変動が激しくなったり、特定の層だけに上昇流が発生した

りすると、観測されたような深くて穏やかな上昇流域ではなくなってしまう。短周期の変動を

形成する要因は数多くあるが、以下に述べるものがその代表だと思われる。その一つは、本来



4．4　乱層雲中の穏やかな上昇流を生成する機構 73

対流降水領域の現象として認識されるべき対流が層状領域に流されてきてそこで観測されてい

る、いわゆる“古いセル”である。熱帯域では基本場として深いセル状の大規模循環があり、

上下部対流圏で風向が逆転していることが多いので、比較的大きい鉛直シアがみられるが、そ

のような場合には100kmのスケールで古い対流が層状雲領域の特に上部で観測されることが

ある。また、周期の短い内部重力波もその候補である。先に述べた周期の長いものとは異な

り、個々の対流からはその対流の時間スケールに代表されるような主に1時間以内の周期を

もつ短周期の重力波が放射され、これが層状雲領域での変動をもたらすことが予想される。こ

れら二つの過程はその性質上、対流降水領域の近くでみられることが予想される。成層および

風の鉛直シアによって、ある高度層に捕捉されることによって、水平方向に遠くまで伝播する

こともある。今回の観測では、穏やかな上昇流域は層状降水期間の後半で観測されているが、

層状降水期間の前半における変動をもたらしているものは、これらである可能性が高いと思わ

れる。

　また、層状降水域に独特な潜熱の解放が、主に熱的不安定を生成して小さなセルを形成して

しまう場合もある。そのひとつは、氷粒子の雲粒捕捉成長（riming　growth）時の過冷却水滴の

氷結によるものである。主に中緯度のメソシステムで、レインバンドを形成する際の種まき効

果（seeder－feeder）もその一例である。氷粒子が落下して過冷却水滴と接触する時に、水滴が

氷結することが知られており、その時に潜熱の解放が行われる。この過程は大量の過冷却水滴

が存在する0°Cに近い乱層雲下部において活発であることが知られており、熱力学的な不安

定をもたらすことによって、層状降水域の乱層雲内で新たな対流を形成することが予想され

る。これらは一様でない鉛直流分布をもたらす可能性が高い。もちろん、前述した昇華成長過

程も、それが乱層雲下部に集中して起こるような状況では、不安定による対流セル生成につな

がってしまう。

　以上の過程の有無や強さを調べる観測を行うことが、検証には必要である。しかし、今回の

研究では、雲微物理および雲システムの水平分布についての情報が十分でないので、どの過程

が優勢でどの過程が抑制されているのかを確かめることはできない。水蒸気付着過程や氷結の

過程を調べるためには、ミリ波雲レーダーやビデオゾンデのような雲微物理データを取得でき

る測器の利用が必要である。重力波の波源を明らかにするためには、EARのごく近くに設置

されており29．5°までの限られた仰角しか利用できなかったこの研究で用いたレーダーより

も、もっとVHFドップラーレーダー周辺を広範にスキャンできる気象レーダーの利用が有益

である。

　また氷過程の詳細を含み様々なスケールの重力波を表現できる数値的な研究も重要である。

この研究で見いだされた層状降水領域の広範における変動の小さい穏やかな上昇流について

の結果は、モデル結果を定量的に評価する時に有益であるとみられる。ただし、現状におい

ては数値モデルによる層状降水域の表現にはまだまだ問題が多いと思われる。Redelsperger

et　al．（2000）は、線状降水システムにおける複数の数値モデルでの再現実験の比較結果である。
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降水システム全体としてはよく表現されているとみられるいくつかのモデル結果において乱層

雲に当たる部分の鉛直流分布を比べてみると、比較的一様な上昇流がみられるものから、セル

上の構造が卓越しているものまで様々である。h _物理の表現などに鉛直流分布が敏感であるた

めとみられ、この問題を数値実験において取り組む際には十分な注意が必要であると考えられ

るとともに、今後も精密な観測を続けていくことの必要性を示唆している。

4．5　この章のまとめ

　メソスケール雲クラスター中の鉛直流（W）の微細構造についてEARを用いて調べた。鉛

直流特別観測モードを適用することにより、乱層雲の中での弱い鉛直流を十分な精度（5cm／s

以下）および高解像度（3分および12分、鉛直150m）で測定した。

　典型的な3つの孤立したメソスケール雲クラスターを観測した。層状降水領域における後

半2－3時間に、時間および高度変化の小さい穏やかな上昇流を3つの事例（11月6，8，20日）で

観測した。中上部対流圏の高度約3－5km幅で、　Wが連続的に小さな正の値をもち、下降流や

40cm／s以上の上昇流はほとんど存在しない。

　これらの領域の中では、Wの時間および高度変化は小さい。この研究の特徴は、変動の小さ

い穏やかな上昇流を定量的に記述したことにある。重要な点は、層状降水領域の後半2－3時間

におけるかなり深い高度領域で、よく知られているようにWの“平均”値が10cm／sのオー

ダーであるというだけではなく、連続して一様な上昇流を見いだしたということである。

　VHFドップラーレーダーの観測は観測サイトの真上に限られている。観測サイト真上を含

む降水雲の完全な空間構造を得るために、ドップラー気象レーダーが2005年10月および12

月にKo七〇七abangの南東20kmに設置された。このドップラー気象レーダーとEARの同時観

測結果をWと雲分布の関係を調べるために解析する予定である。

　この研究は2003年11月の3例のみについて行ったので、穏やかな上昇流の統計的発生頻

度はわかっていない。メソスケール雲システムの中でどれくらい頻繁に変動の小さい穏やかな

上昇流が見られ、基本場のどのような要因が乱層雲内の上昇流の規模および変動を支配するの

かを調べることは興味あることである。これらをはっきりさせるために、期間を延長した解析

を進めている。
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第5章

まとめ

　熱帯域対流圏には、積雲活動によって励起されたとみられる数々の擾乱が観測される。ま

た、積雲活動自体も大規模擾乱に組織化し、その大部分は赤道波の枠組みで理解されるよう

になっている。ケルビン波はそれらの中で最も大きな振幅をもつもの（Whcclcr　and　Kiladis，

1999）であるが、この波が励起源を少しだけ離れて複雑な基本場の中で伝播を始めた場面でみ

られる興味深い特徴について2，3章で述べた。圏界面付近に局在して大きな振幅をもつケルビ

ン波が存在することは知られていたが、1993年1－2月の事例解析を通して、（1）波動の振幅

が大きくなっている領域は東西数千km程度の広がりに限られていること、（2）その中で非線

形効果によるとみられる突っ立ち状の形態を示していること、を東西風（U）および温度（T）

で見いだした。このうち増幅機構については、その後いくつかの統計的研究が行われ、その経

度、季節分布が明らかになってきている。しかし、波源からわずかな距離を伝播する間にこれ

ほどの増幅をもたらす要因については、基本東西風積雲活動の分布が関係することは示唆さ

れるものの依然として明らかでない。

　波の突っ立ちに特に注目して、23年間の統計的解析を行った。この解析では、全球解析デー

タを用いて熱帯圏界面付近での数日スケールのUの急変を解析し、以下の特徴を見いだした。

（1）100hPaでは、　Uの急増事例（TypeU＋）は東半球に集中しており、11－3月にはそこでは

Uの急減事例（TypeU－）よりもずっと多かった。2つの型の事例の起きる数の差は1－3月の

90－180°Eで最も大きくなっており、特に大規模なTypeU＋も多発していた。急変域が大き

、な経度方向の広がりをもって東進するものだけを考えると、東半球でのTypeU＋の卓越はよ

り明らかとなる。（2）2つの型の数における非対称は、100hPaより下層でははっきりしない。

（3）TypeU＋の卓越は上部対流圏で東風背景風の領域でみられる。この東風はおそらくエネル

ギーの上方伝播を許すことで増幅を促進し、また波の本来の位相速度が大きくなることを可能

にすることによって、規模の大きい突っ立ちをもたらしているとみられる。（4）突っ立ったケ

ルビン波では、西風偏差域の緯度方向の広がりが東風偏差域よりもずっと小さくなっている。

増幅して非線形的に突っ立ったケルビン波が、これらTypeU＋事例の100hPaでの卓越を説



76 第5章　まとめ

明するのではないかとみられる。

　当論文で解析されたケルビン波の振幅は、風速で20m／s、温度で5°を超えるきわめて大き

なものであるため、以下のように圏界面付近で重要な役割を果たすとみられ、その解析の意義

は大きい：（1）物質輸送および混合に寄与する，（2）成層圏への波動エネルギーフラックスを左

右する。また、波の突っ立ちが起きる時期や場所が限られていることを示したことは、波の

励起場所や伝播経路の研究にとって、重要な情報を提供したと考えられる。

　1990年代後半から、新しい衛星データが次々と利用可能となり、励起源に近接した場での

波動が精密に表現できるようになってきた。3．5節に述べたGPS掩蔽法による温度データや、

空間分解能のよいAIRSの温度データなどが有効なものの代表である。これらを直接解析し

てさらに精密な結果を得ることはもちろん重要であるが、1．6節で述べたような客観解析の信

頼1生の問題も、これらの新しいデータの同化が進むに連れて次第に解消していくのではないか

と期待される。新しいデータを用いた解析を発展させていきたい。

　一方、このようなケルビン波の増幅、突っ立ちを含む熱帯擾乱に関する問題を論ずるために

は、励起源のもつ時空間スペクトルに関する正しい知識と、波線理論に基づく伝播の議論が必

要である。励起源がもつ鉛直波長や周波数分布を知るために、特に潜熱解放と関係の深い鉛直

流（W）について、赤道大気レーダー（EAR）を用いて精密観測を実施した。積雲システム内の

鉛直流分布の正確な知識は、1章に記述した赤道波の水平位相速度やそれに関係する鉛直波長

などの熱帯波動全般の特性を理解する上でも欠くことができない。

　当研究は、熱帯域のメソスケール雲システムにおける層状降水域の雲活動の大部分を占め

る乱層雲内でのWの詳細分布について、初めて良い精度で解析したものである。2003年11

月におけるメソスケール雲クラスター中のWの微細構造をVHFドップラーレーダーである

EARを用いて調べた。　Wを特別に観測するモードを実施することにより、乱層雲の中での小

さいWを、十分な精度（5cm／s以下）および高解像度（3分および12分、鉛直150m）で測定

した。3つの典型的な孤立したメソスケール雲クラスターにおける層状降水期問の後半2－3時

間に、時間および高度変化の小さい穏やかな上昇流を観測した。この期間には、上部対流圏の

高度幅約3－5kmでWが連続的に小さな正の値をもち、下降流や40cm／s以上の上昇流はほと

んど存在しない。また、これらの領域の中では、Wの時間および高度変化は小さい。この研

究での新しい知見は、変動の小さい穏やかな上昇流を定量的に記述したことにある。重要な点

は、層状降水領域の後半2－3時間におけるかなり深い高度領域で、よく知られているようにW

の“平均”値が10cm／sのオーダーであるというだけではなく、継続する一様な上昇流を見い

だしたということである。乱層雲内での上昇流生成過程はいくつもの要因で形成されるが、層

状降水域のどの部分でどの要素が主たる役割を果たしているかは明らかにされていなかった。

当研究の結果は、今後その要因を明確にしていく上で、大きな役割を果たしていくものと期待

できる。

　ここで論じられた層状降水域での鉛直流の詳細分布についてはその重要性は強く認識されて
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いるものの、観測の困難さのためにそのままにされてきた経緯がある。鉛直流測定の困難さ

については4．1節で述べたが、それに加えて乱層雲域の同定が困難であることも挙げられる。

今まで特定の飛行機観測をのぞくと、乱層雲上部の広がりは全くといっていいほど把握でき

ていなかった。当研究でも雲頂がどこかは正確に把握できていないため、雲頂付近の鉛直流

分布が議論できなかった。気象レーダーは降水粒子の少ないこの部分をとらえることはでき

ないし、地上の雲レーダーやライダーは並以上の雨による減衰があるため、乱層雲は上部ま

でデータを取得できなかったからである。しかし、この分野については2006年に大きな変化

がもたらされた。それは衛星搭載雲レーダー（CloudSat）および常時稼働の衛星搭載ライダー

（CALIPSO）が稼働を始めたことである。衛星搭載のそれは減衰の影響もなく乱層雲上部のひ

ろがりを同定可能である。雲レーダーは衛星直下しかデータを取得できないので、VHFドッ

プラーレーダーと直接比較する事例を増やしていくことは実はかなり難しい。しかし、何らか

の工夫によって正確な乱層雲内の鉛直流分布をその上端まで記述するための努力を続けたい。

　熱帯擾乱の励起・維持研究全体からみれば、当論文で見いだされたことはほんの断章であ

る。これらをきっかけにして、その全体像を構築していきたい。まず励起源である雲システム

内で何が起きているのかを正しく記述することが必要である。そのためには、3次元風速およ

び温度・湿度分布の正しい知識が必要である。4章で明らかになったように、典型的な積雲ク

ラスターの層状降水領域での上昇流パターンの生成ですら観測は少なく、数値実験も信頼性の

高い答を出すことができていないというのが現状である。VHFドップラーレーダーでの風速

測定を発展させるとともに、進歩の著しい衛星からのリモートセンシングデータを解析するこ

とにより、熱帯域の雲クラスター内および付近で起こっている過程を明らかにしていきたい。

さらに、熱帯域および圏界面付近の波動の精密な解析を正しく行うためには、解析に用いる

客観解析データの改善に期待するか、またはより直接的な観測データを扱うかが必要である。

1．6節で述べたような客観解析間の差異が何によってもたらされているのかをアジアモンスー

ン域およびインド洋において調査解析中である。直接観測データとしては、GPS掩蔽法観測

データの充実に伴って、圏界面付近さらに対流圏内の波動・擾乱の鉛直微細構造を解析するこ

とによって、当論文2，3章の成果をさらに発展させるための準備を進めている。
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