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109(大気境界層)

京阪神地域における夏季日中の水平気温分布

*石本顕一(神大・自然ト山中大学(神大・自然IFORSGC)

大橋唯太・木田秀次(京大競・理)・寺尾徹(大阪学院大・情報)・?観測協力者

1.はじめに

京都・大阪・神戸の 3都市が隣接し，山地・

平野・内湾が入り組んで分布している京阪神地

域における気象は都市化によるヒートアイ

ランドや海陸風循環が重なりあって複雑であ

る.大橋・木田(2000)の数値実験によると，夏

季日中の京阪神地域でのヒートアイランドの

特徴としては，大阪市・吹田市・京都市の3地

域で顕著であり 特に大阪湾からの海風の侵

入に伴ってy 吹田市における高温領域が内陸

へと移動することが示されている.大橋@木田

(2000)の数値実験の結果を確認するため，

Ohashi and Kida (2001)は， 1999年夏季に

京阪地域に侵入する海風の鉛直構造観測を行

い， 2000年も実施した

2000年においては定点観測と同時に移動

観測を行うことによって京阪神地域の中の

様々な地形の影響を受ける ある特定領域に

てはy 温度湿度の定点観測も行われた.また

千里万博記念公菌エキスポランド(吹田市)と

ひらかたパーク(枚方市)においては温度湿度

計を観覧車に取り付けた観覧車観測が行われ

た.

2.1 移動観測

移動観測の観測範習は兵庫県尼崎市型大阪府

豊中市~大阪市 9 吹田市の淀川近辺(詳細図

1.1)とJR京都駅を中心とする京都府京都市

(詳細図1.2)の4地域とした.そして各々の

地域の中で約 10ヵ所の観澱ポイントを設定しy

その定められた観測ポイントを原動機付自転

車によって巡り(尼崎市の移動手段は普通自動

車上各ポイントでサーミスタ温疫計を用いて

気温を測定した測定は 10秒間隔で 1分間行

い，その際，電池式の小型扇風機を用いて，強

制通風を行った.

おける地上の水平気温分布を観測した.本研 160 

究では，海風の吹走が水平気温分布に与える 140 
{訟)

1600 

影響を調べる事を目的としたまた水平気温 120 -4 
1400 

分布における河川の効果も同時に検討するた吉

め，観測範閣は淀川など河川周辺を選定した 3100 

観測は2000年8月3日""-'5日の 3日関連続で E80 

1200 

1000 

行った.

2.観測概要

図1に京阪神の広域地図を示す.京阪地域に

侵入する海風の鉛直構造を観測するために淀

川水系沿いの 4ケ所でパイ自ツトバルーンに

よる4地点同時観測が行われた.同地点におい

T望月崇・筆保弘徳、・塩竃秀夫・漬田篤@久保田拓志・
奥山哲@奥村晃治・佐藤伸亮・秋庭清香・広淵崇宏・

横井覚(京大院・理)，高橋聡司(凋大院・自然)，荒

木龍蔵・石田晋ー(神大混・自然)，村上公弥子(神大・

理)，柴垣佳明(大寂電通大)，竹見哲也(阪大践@工)， 

山本誠二・森田祐亮(大阪学院大・情報)

民
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図 1 京阪神広域図(事:定点観沸L及びパイロッ

トバルーン観測地点は観覧車観測地点 1一蔑島公

園 神崎JlI河川敷(尼崎市) 2'一千里万博記念公菌

エキスポランド(吹田市) 3' -ひらかたパーク(枚

方市) 4-京都大学防災研究所付属宇治)!I水理実験

所(京都市))
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詳細図1.1 阪神地域における移動観測範思

円:各移動観測範囲番号:移動観測地点願番号

観測開始時間は全ての観測領域において 9

9・13. 16 e 19時の同時刻とした.さらに各領

域に海風が到達すると想定される時器帯の観

測頻度を上げるために尼騎市量豊中市~大阪

市3 吹田市においては日時の観測を，京都市

においては20時の観測を追加した.1屈の移動

観測には各範囲とも約 1時間を要した

3.気糧ヂータの補正

測定時間中の気温の時間的変化を補正する

ために，内挿法を用いた.10秒間隔で 1分間測

定した気温データを平均した後，移動観測の

出発地点において観測開始と観測終了の 2沼

気温測定を行ったその時間的な気温差から各

観測ポイントにおける気温の補正を行った.

4.結果
観測期間中は日本全域を太平洋高気圧が覆

い，観測地域では好天静穏日が続いた(図 2). 

アメダス資料と定点観測パイロットバルー

ン観測の結果より 大阪湾から海風が吹いた

のは8月5日の 1日閣のみと考えられる.当日

の4地点における定点観測の結果(図 3)より

大阪湾からの海風はもっとも大阪湾に近い

霞島公雷神崎Jf[河川敷(尼崎市)に 15時過ぎ

に到達し3 その後日時半に千里万博記念公園

エキスポランド(吹田市)17時にひらかたパ

ーク(枚方市)， 18時過ぎに京都大学防災研
究所付麗宇治Jlf7.Jf(理実験所(京都市)へと北

東方向に進んだと考えられる@

移動観測の一例として ここでは海風が吹

いた8月5日の観測結果を示す.特に阪神地域

詳細図1.2 京都地域における移動観測範囲

番号:移動観測地点願番号

においては，海嵐到達前の 13時と到達後の 16

時における水平気温分布留(図 4)を示す京

都地域においては水平気温分布図作成が困難

なため，気温矯正を行っていない気温の時系

列グラフ(図 5)を示す.
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定点観測 3(ひらかたパーク:故方市)
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Time (JST) Ti冊e(JST)

定点銭湯 2(子塁万縛公薗エキスポランド:吹沼市) 定点観溺 4{京都大学紡災研究所付属字治JII氷寝袋駿所:京都市)

図3 定点観測地点における観測結果 (2000年8月5日〈土))

点線車:海風到達推定時刻

16JST 
図4 阪神地域における水平気温分布図 (2000年8月5日(土))

上:13JST、下:16JST海風到達時(坊:海風の進行方向)

(等濫線近くの数値は気温 (oC)、等温線0.50C毎*上図 13JST左に限り lOC毎)
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次に京都地域の観測結果より，以下のこと

が考察できた.

・図 5より全観測日の日中における京都駅付近

(系列番号 1，6， 7)は桂J[f以西〈系列番号 3，

4)の地域よりも気温が 1-20C高い傾向にあ

る.

@図 5より京都に 8月5日18時過ぎに海風が

郵達したと考えられる詩間帯以降は，全地

点、の空間的な気温差が小さくなっている.

これは，海風によって観測範西内の気温が

一様になったためであると考えられる.

系列4十系列5十系拘一系列:u割
問系列べ一拍十〉伊

E
E
L
M
-部

系列3

5.まとめ

2000年8月3"'"'5日実施の「京阪地域に侵入

する海風の鉛直構造観測」と同時に京阪神地域

のある特定地域において移動観測を行い，そ

の夏季日中における水平気温分布を観測した

その結果，海風が吹走した持，水平気温分布は

海風の影響を受けて海風が進行する方向へ

と高温域が片寄る傾向が見られた

より詳細に海風とヒートアイランドの相互

関係を掴むために，大気汚染常時監視データ

を併用することを考えている.その結果得ら

れる情報として 1 )より細かい風@気温及び

水蒸気の時空間分布 2)Ox' NOx' SPMなど

の汚染物質の動態が挙げられる.
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図 5 各移動観測地点における気温の時間変佑(2000

年 8月京都市)系列番号:移動観測地点番号(詳

細図1.2参照)
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まず?阪神地域の観測結果より P 以下のこと

が考察できた.

@北に神崎川，南に淀川と， J 11に挟まれて位置

する観測範囲内での大阪市では全移動観測

において気温が低い傾向が見られた.これ

は， J[[の冷却効果が寄与していると考えら

れる.また，豊中市では地の地域よりも比較

的気温が高い傾向にあった.

-阪神地域の移動観測範囲に海風が到達してい

ると考えられる 8月5日16時の水平気温分

布図〈図 4)では大阪湾(南西方向)からの海嵐

の進行に伴って気温の高い地域は北東の吹

田市に寄った形状を示している.これは，大

橋@木田(2000)による吹田地域の高温域が海

風の進入とともに内陸へ移動していくとい

う数値実験による結果を示唆していると考

えられる.ただし都市域の熱が輸送された

結果なのか，それとも海風の侵入に伴う高

温域が見かけ上移動しただけなのかは今回

の観測からは不明である.



1071 (台風;レインバンド;竜巻)

事事1事

吉野 事器産@ 手事麗{京都大学関災者斉究所)

気象レーダーや衛星などによる観測から、台

風の降雨分布ノ《ターンには幾つかの特徴があり、

多くの研究者により、その分類がなされている。

例えば、Wil10ughbyet al. (1兜のにおいては、

台麗域内の降雨帯を、準停滞性レインバンドと

移動性レインバンド等で分類している。準停滞

性レインバンドは、台風の中心と相対的に盟定

された位置に存在し螺旋状の対流セノレ雲列から

なる主降雨バンド(戸盟aryb翻d)と、その内側

に前生し比較的弱く浅い対流雲列からなる語r1蜂

雨バンド (seco醐 ry で大別される。また、

移動性レインバンドは、風速よりも早く伝播す

るため慣性重力波であると推測されている。

また、 S出n招ロにおいても、台風の降雨

帯に関して、アウターレインシールド開in

shield)、アウターレインバンド (outer抱inb組 d)

等で分類している。更に、台風が中鋒度の前線

帯に接近することにより、その北側にデルタ型

の降雨域(デ、ノレターレインシーノレドと呼ぶ)が

形成されることも指擁されている。

限切年ヲ月下旬頃に日本列島を縦断した台風

抑 18号(TY.BART)でも、上記の過去の研究

で分類されたような特徴的な雲分布パターンが

観測された。特に、台風の中心から遠く離れた

愛知県豊播市では、台風の縁辺部に伸びたレイ

ンバンドにより竜巻が相次いで発生し甚大な被

害(負傷者4∞人以上、住宅被害約25∞世帯等)

がもたらされた。この竜巻はF司i鵠スケールで、

iF3Jに相当し、国内最大規模の竜巻で、あった

(石川ラ20槌;坪木也知悌)。この竜巻をもた

らしたレインバンドは、5誕盟鋸u(1知事)によれば

準定常的なアウターレインバンドに相当し、中

韓度鎮圧帯の影響を受けた結果として形成され

た雲バンドであると推;期されるG このため、日

本付近における台風災害の軽減のためには、温

帯抵気圧化過程にある台風に見られる特徴的な

雲分布パターン形成のメカニズムを解明する必

要があると言える。

本研究では、特に台風9918号にイ半い発生した
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アウターレインバンドと、その内部にて発達し

たメソサイクロンに模して、領域メソ気象モデ

ノレ島岱屈を用いて再現し、観測データ (GMS5

麗像や気象庁レーダーエコー)と比較すること

で、その形成メカニズムの詳細を調査したO

2. 

図1は台風9918号の進路図である。台風9918

号の最盛期 (9月23日∞時Z;沖縄本島付近)

には、中心気圧は930hPaまで降下した。その後、

九州に上陸し (9月23日21時Z)、急激に速度

を増すと共に急激にその勢力を弱めたが、~tr-毎

29幻ooz

1/20. 150' ヘモP

ヱ;合融事曾18

告斑8-1麓11999/9/24/01:39むす記

額2:G謡S-1融商韓(l拐事年9月24自2時Z)



道に再上陸 (9月24日17時Z)しでも台風とし

ての勢力を維持し続けていた。

図2は 9月 24自 2時 Zの台風 9918号の

G班S5-IR1画像である。ほぼ、この待爽jに愛知県

豊橋市において竜巻を伴うメソサイクロンが

次々と通過し災害をもたらした。台風9918号の

中心から見て東側には南北に伸びる特徴的なレ

インバンド(アウターレインバンド)が相主し

ている口この対流システムが竜巻を伴うメソサ

イク立ンをもたらしたと推測できる。また、台

風の背後には晴天域が広がり、その空気を巻き

込んでいるかのようにも見える。

図3は、愛知県豊橋市において竜巻が発生し

ている時刻。月 24詰2時却分Z頃)におけ

る、アメダス地表風と名古屋レーダーエコーを

重ねた図である。アウターレインバンドの通過

に伴しす齢、降水エコーを持つ擾蓄しが通過してい

ることが見て取れる。また、地表付近の風の場

は、アウターレインバンド近辺で言動1ながら収

束しているように見える。

3. 

AMeDAS Surface Wind and NAGOYA R畠d畠r
1祭主9/9124111甜 JST T :3m1s 

8 判 野口 l u 36・40司
1/1"..1 

38・00'

35' 20' 35・20'

34' 40' 

34・00'

33・20'

;1 ド…
134・40盆 135・20'136・00・136・40'137・20・138・00'138' 40' 139' 20' 

3 :気象庁 と

本研究では、台風に伴い発生したアウターレ

インバンドの詳細な構造と、その時開発展を競

べるために高解橡度数値実験を行った。用いた

モデルはPSUINCARの領域メソ気象モデ、ノレ

乱品f5(Du品i~ 1993)の非静力学平衡ノ〈ージョ

ンであるc計算額域は図4に示した通りである。

親ドメイン (Dl; 139x139)の水平格子間隔は

18kmであり、その内部の移動ネスティング格

子ドメイン (D2;91x1弱)はる加1とした。鉛直

方向はおシグマレベルをとったc隆水徴物理過

護にはReisn世スキームを、境界麗パラメタリ

ゼーションには高解橡度Blae臨darスキームを、

放射過程にはDu品混乱粥)の短波@長波搬す法

120' 

40' 

30' 

120' 

130 140' 

@ 

91~油①/ノ
MovingN牢st

14u' 

密4:計算領域

4色'

3()ミ

を、両ドメインに適用した。そして、初期条件、

境界条件には気象庁領域客観解析データ

(OOZ，12Z)を用いて、ゆ99年9月23日12時Z

から 24時間積分した。

4. ドメイン1的輔農と帯事襲
まず、親ドメイン (Dl)の結果を見る。観測

データのむMS商橡(図2)が示したような、

台風中心の東領Hに位置する準定常的なアウター

レインバンドを再現することができた(図5)。

アウターレインバンドは、モデル実行期間に渡

って存在し、来滋議だ、った擾乱を形成していた。

何故、定常的に存在したのかは、相当温イ立の分

布を見ることにより理解できる。台風の強い抵

気圧性の循環により台風の北西側から乾燥した

空気が巻き込まれている禄子が見て取れる。図

5に見られたアウターレインバンドは、巻き込

まれた乾燥空気のす度前面にて発生している。

130' 140' 

40・

30・

120・ 140' 

臨5:高護10告知における捧本粒子分布{捧

主義+雪水;韓農芸部)と地表気運分布〈点憲章)。

モデル持関誌事月 24器∞時五
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4fj 

30' 

120・

40・

30' 

140' 130' 120・

40・

30・

140' 

密7:9チヤードソン数 (Ri)の分布。題5
と開時刻。ヲチヤードソン数誌、高痩 2500m

と高度開告加の差分計算に基づいた。

120・

圏6:高度2500mにおける相当謹設の分者〈黒

金ほど謹輔、由色iまど乾操〉。麗5とj司持費ao

130' 120・

麓に遣することにより激しい擾乱をもたらした。

次にそのメソサイクロンの成国を考察する。

始めに、図10を見るとアウターレインバン

ド内において強い正満度成分を持つメソサイク

ロンが通過中であることが分かる。このメソサ

イクロンは海上では弱し1もので、あったが、陸地

に上がることで急発達した。陸地では地表面付

近で水平渦度が強し1状態であることが見て取れ

る。また、この擾乱に関しての鉛直断面図(図

1 1υ)を見ると、地表面から高度2お50∞告m付近ま

でで、の背の低い強い正f識晶度の軸が存在している
(臼強童いところでで、 9

正識度の起源をf漁蕗度方程式の各項を見財手積糞もつた

結果が図12 (ストレツチング項)と函13 (イ額項

345 

却

制

調

調

釦

悶

悶

悶

圏8 (左上高度鵠織における襲撃水粒子分布

{韓71<+雪水;韓量芸部〉。

額9 (右上高痩 25蜘における担当謹控の分

布{襲名jまど譲事費、自色iまど乾藤〉。共に、そ

デル持関誌、吉見 24詞∞時Z。
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35' 

よって、この乾燥空気による前線形成のために

レインバンドは停滞的で、あったと考えられるO

つまり、台風切18号に伴い発生したアウターレ

インバンドは、温帯低気圧化過程にある台風の

寒冷前線に伴う雲バンドで、あったと解釈できる

だろう。

次に、風速場について考察する。アウターレ

インバンド近辺においては、台風による強し1低

気圧t封く平循環と、太平洋高気圧の縁を囲り込
む高気圧f財t平楯環が合流しており、前線強化

(フロントジェネシス〉のイ項向にあることが分

かる(留省路)。また、南の暖湿空気を北へ輸送

する温媛コンベアーベルト(下層ジェット)が、

アウターレインバンドに沿って走っているため、

下層でシアーの強し1環境になっていることが推

j期される。実際に、リチャードソン数(部)の

分布〈図7)を見ると、雲域において小さな値

となっている。リチャードソン数が小さいとい

うことは下層でシアーが強し五ということであ弘

前線面における強制上昇流も加わって、対流雲

が発生しやすい環境にあったと考えられる。

3<)' 

5. ドメイン2

次に、移動ネスティング格子治2)の結果を

みる。 ~8 を見ると、 ドメイン1 (図5) と比

較してより細かい構造を見ることができる。ア

ウターレインバンドの中の擾乱は一つ一つ系滋義

化された対流雲であり下層で正の鉛直漁度成分

を持っている。また、図§を見ると、顕著な異

質空気の貫入が見られ、その前面で擾乱が発達

している様子がドメイン1 (密6)より明白で

ある。このアウターレインバンドが中部山岳の



斜項)である。ストレッチング項の寄与は、メ

ソサイクロンの上昇流の鉛直勾配が大きいとこ

ろで強くなっている しかし、正満度の鉛直軸

と比較すると若干北側にずれた位置に極大を持

つO そのため、満度を北進させるセンスに蟻い

ていたと考えられる。また、{蘇ヰ項の寄与を見

ると、正渦度轄と同じ位置で強い議度生成が生

じている。この領域においては、図10や留1

1で示すように、地表面付近において地表摩擦

による5齢、水平満度成分が生成されると共に、
地形による強制上昇も加わるので、正渦度生成

に大きく貢献するものと考えられる。

以上により、このメソサイクロンは、正満度

の収束に伴うストレッチンク、だけで、なく、正満

度の立ち上がりにより強化されたと結論付けら

れた。

中部山岳地帯

麗10:高痩 250mにおける鉛藍識震(襲撃彰

部)と水平調慶の離対鑑{点鍵〉

月24日s善寺Z)。案審農は溝岸謀長

<::::二 E f苛日ぷ三重務審誠
，、....""".... -，.. ~ ，、 d・ー，、.，、…一…，、内""Â ^^"'"'"、…~^ ^̂".......…一日

露11: I塑10の太畿における鉛査費量葉{裏金
影害事)と水平溝慶の絶対鑑{案書長〉の高北一

鉛産韓奇麗
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-=:ごプマー一一一言雰夜霊安要

12:麗10の太隷における鉛藍語高度のス

トレッチング項の寄与{捨量三部)と翻掛皇室

運動量{実藤}の甫北一鉛襲撃韓奇麗
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1051 (中(間)規模擾乱、ポーラーロー)

韓舞珪畿覇で舞 ポーヰラー諒 軒

*穂績祐・植田洋亘(京都大学防災研究所)

1. fま乙め!こ

昨年の10月s日~ヲ自に通過した謹帯抵気圧
は、日本各地に激しい降雨をもたらした。本研

究では、降雨を、低気圧に伴う「ポーラーローJ

によるものと考え、詳細な売戦庁を行った。そも

そも、 rpolarlowJというのはさまざまな定義が

あり、似た現象で「儲盟国.-dOl時lowJとし三うの

があるが、本事例ではその明確な区別はできな

いため、本研究においては「ポーラーロ~J と

して議論を進めるQ ポーラーローの発達の理論

としては、対流醤の鎮圧不安定、そして/もし

くは CISKが主である。今回の事例でもポーラ

ーローは鎮圧不安定状態の領域で発達した。ポ

ーラーローは東シナ海で発生し、九1¥1'1、中国、
近畿地方の日本海側を通り、自本列島を縦断す

るにつれて弱まっていった。ポーラーローど9

親円低気圧とは約5的胎1の距離があり、ポーラ

ーローの大きさとしては、鍛冶ma-cl現ldlow時に

は""'500加l~ po加 low時には:-，2合鞠nであったD

本発表では、このポーラーローの発生、発達の

メカニズムについて述べる。また、この期間中

に滋賀県信楽町において大気レーダーにより常

告輔5-5摘し器O~1註i鶴一髄:縄師事

図 1:玲月s日鉛むτcのひまわり爵{象農工輝
度混度分布。白い部分が雲頂高度が高いことを

あらわす。
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時気象観灘を行っており、ポーラーローがその

付近を通過したため、これら観瀦結果に基づく

ポーラーローの講造にも追ってみる。

2. 

まず、経議場の移り変わりを見ていく o 10月

の気候は例年に比べ媛かし五ものの、秋雨前線に

伴う天気の移り変わりが周期的におこっていた。

そのような中、 7日∞むτc壌に東シナ海の領在
需で低気圧が発生し、ゆっくちと北上した。 7

5夜にはその抵気圧に伴う対流雲域が九チ1'1を覆

うようになった。図 1に事自∞U玄Cの詞本領

域のひまわり酉橡を示す。図1によると、済州

島付近にポーラーローによると患われるスパイ

ラル雲が形成されていた。しかし、この頃はま

だポーラーローに特徴的な下層のワームコアは

られなかったo 8 !3 12UTCまでに押親押低気

圧の中心は盟国付近へ移動し、一方ポーラーロ

ーは九州北部へとゆっくり移動した(図2)。こ

の時間にはコンマ雲を形成していた。また、下

層のワームコアが現れていた。この時間のポー

ラーローの特徴としては、下層の強し1正満度で

母舗璽-51罷L.事事.1容器事全通事轄すc

図2:13丹童日 12UTCのひまわり画橡翠1輝

度温度分布。



あったO

その後、9S 12UTC墳には親低気圧は東海上

に抜け、ポーラーローは九州北部~中国地方~

近畿地方の呂本海側を通り、やや勢力を弱めな

がら近畿を縦断して太平洋に抜けた。いずれの

場合も、上層の気圧のトラフ、高い王渦度領域

は下層のポーラーローの上空に位置していたD
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図3:ヲ詞 OlLSτ における日

澱データによる気圧(実糠)、

対湿度(石蕗線)、一時間降水量〈樺グラブ)の、

最抵気圧を記録した時間を基準にした約 24時

間前からの要素偏差-経度グラフ D

『韮lr詩'8Iilnn・1ず， I~畠t誌を h_ Y'dl~i~"七二

三宮

一つ、伊丹

ts

3守!"t.-

注

。語

t:!..:!J .， 

、、・k¥
， 
、て

>， c，酢

図4:9毘06LSτにおける宿本海治岸の地上

観灘データによる気圧(実緩)、気温〈点隷〉、

相対湿度(石麟器、一待問降水量(捧グラフ)の、

最低気圧を記録した持鶴を基準にした約 24時

間前からの要素嬬差一経度グラブ。

3.地上寵灘で晃たポーラー酉ーの変謹

2章で示したように、ポーラーローは日本のB

本海員IJを沿って移動していったO ここで、ポー

ラーローのより小さいスケールで、の議論をする

ために、地上観測データを元に解析した。国3、

図4はそれぞれ9日前LSTとヲ S06LSTの、
日本海側に位置する観測，京の経度を横軸にとり、

顕著な気圧低下がおこり始めた時間を起点とし

た待問変動の図である。これを見ると、気圧抵

下は 2ヵ所で起こっているが、ポーラー

FV q[ 34さK 20':0.1 ':)..':)7 QCZ 
7(ぉ

Jru 

.ザ詣

"もZ鎚

曜

込輔

IN通

良
、一一，守.. 

図5:7自鈎UTむにおける 34合玄等温位記での

f献立分布。
Fγul 34:'K 20':0.1:.，さ母 ~JCZ 

71'41 

J(叡

A尚喜

五銭

みまお

与島幸唱

2聖誕

函6: 8 S OOUTCにおける 340K等温位面での

樹立分布。
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ローの気圧低下は西側のものと患われる。こ

の気圧低下度をみると、密4よりも図3のほう

が大きく、発達していたことがわかる。また、

風速も比較的密3時に強く、気温上昇度も大き

い。これは、ポーラーローは図3の時点で発達

していたが、徐々に弱まりつつあるということ

を示唆している。

F'.... (]I. .34さK 20':0.1:1 •さ~J 12Z 
，..jj 

J(~ 

，守司同

館、f4!

込書舗

込書唱

告?手

図7:5自12UTCにおける 340豆等温位面での

渦イ立分布。留のやや中央に岱明J以上の領域が

みてとれる。

図書 :5日12UTCにおけるひまわり麗橡喪3輝

慶温度分者。黒い部分は対流醤中、上層の乾操

領域をあらまコす。コンターは密上国2と間接

である。密で下部中央~左に位置するのがチベ

ット。
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4.溝盤解新

前章によれば、ポーラーローは9日06LSTま

でに発達していたことがわかる。そのため、発

達のメカニズムを解明するため、本研究では上

層の溝位の分布を計算させ、発達メカニズムに

追ってみるG

E喜久留6はそれぞれ7日∞UTC、g自∞UTC
の等温位面 (340K)上の樹立分布である。図5

では中国華中から朝鮮半島にかけて4P沢J以上

の領域が、醤6では東シナ謝守近で3PVU程度

の領域が見られる。これらの位置は、その時間

のポーラーローの位置と重なることおよびそれ

らの時間での日本付近の?樹立は出現J程度であ

ることより、この高t樹立はポーラーローに対応
付けられている可能性が高い。また、函7、図書

に5日12UTCの渦位分布 (340K等温位面)、

ひまわり画像訳3輝度温度分布を載せる。この

図によると、極域に前笠している高3樹立領域が、
5 B鈎むすCにはチベット高原東縁度N、

ゆ5度E付近)まで高下し、それがゆっくり東

し、ひまわ

250瓦

が移動していったことがわかったO こ

の乾燥領域はその後、親低気圧の巻き込み、ポ

ーラーローの巻き込み(発達時にはポーラーロ

500hPa以上になっていた)によりそれ

ぞれの内部に取り込まれていったため、両パラ

メータがポーラーローの発達に過大な寄与を与

えたことがいえるであろう。

雪、図 1号、図 11にヲ自の降雨レーダーに

よるエコー強震分布を示す。これによると、 9

B 17持墳から信楽付近に蜂雨帯がかかり始め

た。その後、問時ごろまで降雨帯に覆われてい

た。この填信楽では京都大学宙空電波科学研究

センター所震のMむレーダーにより大気観測を

していた。そのため、信楽を通過した降雨帯が

Mむレーダーにより捉えられている可能性が高

い。そこで、図 12にMUレーダーによる観澱
結果を載せる。横事告は持簡をとっているが、右

から左へ時間が経つように轄を取つであるO 縦

軸はレーダー設霊地点からの高度であり、ベク

トノレは上を北、右を東とみなしてプロットしで

ある。図12をみると、降雨苦手の通過誌と通過後
の鉛直流の様相が非常に対称的であることがわ

かる。 1害時30分墳の地上を基準とすると、ま



車両

F ・2・g

む!>:;二"

1m-

図ヲ :9日17待の信楽近辺の降雨レーダーエコ

ー強度分布。蕗面中央右にMむとあるのが信楽

町に設置されている MUレーダーの位置。

ぇ

s 

.z.:: 

.;::>> 

...骨 rで明

kll 

関10:9日1害時の信楽近辺の降雨レーダーエコ

ー強度分布。{言楽付近から和歌山まで降雨帯に

覆われている。信楽はやや降雨帯の縁に位置す

る。

す

をぜ

d
必，i
a
 

a
 

8語辞

図 11:ヲ白砂時の信楽付近の降雨レーダー

エコー強度分布。降爵帯iま南東へ進み、降需の

強さもやや衰えている。信楽では短時間降雨が

観測された。

ず5齢、上昇流が見られる。これは降雨帯がまる
でレインバンドのような形態で進み、その鉛震

断面図を捉えているかのようである。これは必

ずしもポーラー白ーの中心部ではないが、非常

に強し1影響を受けた結果の構造を見ているとし1

えるであろう。

また、図 12により、対流運動は高度約 8km

程度までしか届いていないこと、ポーラーロ一

通過読は南南西、通過後は北風が対流圏中層に

卓越していること、通過中は激しし活し流状態に

あることなどがわかるD 単純ではあるが、 MU

レーダー観測による降雨帯の構造を示すと、降

雨需の中心は対流麗中層で狭く強し¥(部分的に

4出s程度)下降流、その前後(進行方向に対す

る)は、高度幅約3kmにわたる強し1上昇流(3盟/s

程度)となっていた。

と斡

本研究で辻、ポーラーローの発達のメカニズ

ムとその観測による構造について言及した。発

達の原因は、ポーラーロ一通過経路における額

圧性(図は示さなしすと、上空から降りてきた

高1樹立がポーラーローの渦、大気不安定を引き
起こしたことであるo CISK機矯は特定できな

かったO 課題は、衰退原因とポーラーローの内

部構造をできるだけ明らかにすることである。

MUレーダーデータは京都大学富空電波科学研

究センターとのキャンベーン観測により得たも

ので、あり、当センター関捺者に感議れ1たします。

M¥J.ve'曾亡，1and horiアon:a'~'1o;1itd: 
，;(rれ

一-s 
hcurと，:ll':.:O..i::.cn，:.>出 01四寸ic<ll告間d;;守er，1間前

図12: 9 13 1長時から加持まで、の問むレーダー

観演による鉛直持系列。鉛産流(色の濃淡)、水

平流〈ベクトル〉を示している。やや見づらい

が、密の中心は同時であり、その時間を中心に

して左(時額でいえば後)と右(時間でいえぜ

前)の中層に強し1上昇流が見られる。
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109(大気境界層)、1093(局地風(地形風)) 

六甲山地帯麓における嵐の統計解析

士清原康友@荻野慎也(神大・自然科学)・山中大学(神大。自然科学/FORSGC)

1. はじめに

神戸市周辺地域は六甲山地の南側に位置し

ており、苦から北寄りの風が吹くことによって

「六甲おろしJと呼ばれるおろし嵐が発生する

ことが知られている(横田@中島， 1992;吉田

他， 1998;吉田他， 1999)。しかし、山地寵側

に平野部が存在せず、すぐに海となるので観測

を展開しにくしきちんとした気象学的解析は

行なわれていない。

図1.神戸周辺の地形図

様高(m)

10∞ 

8∞ 

5∞ 

4∞ 
200 

O 

六甲山地(留りは、最も高い所で標高931盟

と比較的低い山地であるが、日高しも嵐で有名

な日高山脈などと同様に孤立山脈として考え

ることができる。そして、その長軸は寒冷前線

通過後に吹く北北西からの強風に対し直交し

ているので、気流が山を越えやすくなっている。

また、風土側に比べ風下側が低くなっている

(図 2)ことで、強いおろし風が発生しうると

考えられる 1985)。

そこで、神戸では北寄りの風だけが、おろし

風のメカニズムで強まるという予澱をもとに

統計的に調べてみた。その過程で、全体的に他

地点より風が強く表れている地、東北東嵐が他

嵐向と比べて卓越しているなどが見られた。今

回の報告では、それらに関して神戸以外の数地

点の解析を交えて報告する。

2. 

解析には、気象庁提洪のアメダス

(CD-ROM)の風向嵐速データ

三木@姫路)と神戸市環境局提供の風向嵐速デ

ータ〈ポートタワー@神戸市離区)( 

を用いた。

神戸は年--1994年を、比較として

いたその勉の地域は、明石での観灘が始まっ

年以降を取り出してみることにした。

3. 

3.1 
まず、年--1994年までの神戸(アメダ

ス〉で風速 7.5盟 18以上かっ風向が西北酉~北

北東(北北爵を中心として左右に2方位)まで

のデータを調べ、年閣の状況をまとめた(国 3)。

この留から、条件に適したものは 10月から 3

月までに多く、寒冷前線通過後の冬型気圧配賓
O 10 20 30 40 50 一(知1)60時に出現していると考えられるO 逆に、甫から

の季節風が卓越する 7β月はほとんどなく、出

図2.A-~の断面図(左端が A. 右端が~) 現している臼は台風の影響であると考えられ

る。この解析の中で、条件外のデータであるが、

-13-



どの年も東北東からの強風が見られた。

次に、 1979年--1982年までのデータを詳し

く調べた。図4には年間を通しての嵐配図、図

5には風速別出現率(気象庁風力階級にできる

だけ近い分け方をしている)を示している。 4

年間のうち、どの年もほぼ詞じ形を示したので、出現率(%)

ここでは四79年のものを代表として扱う。 50

年を通してみると、西南西~北北東の嵐と東北 一
東の風が多いことがわかる。季節別に見ると夏

季 (6月から 9丹)は西南西風、冬季 (11月 3む

から 2月)は西北西風の割合が高い。これは、 20 

-殻的な季節風に依存しているものであると 10 

思われるが、明確には現れていなし'0風速は、 o WtP44 woa wm 
1.5--3担 18が最も比率が高くて約 40%を占 ~倒的~15~35~55~75~1324ふた
め、 7.5部品以上の嵐は約 5丸出現しているこ 図5.1979年神戸の風速耳目出現率

とがわかった。

自数
守

J
a
u
民
M

A

骨

骨

叫

つ

4

4

3

内

υ
1月 3J竜 5舟 7舟 9舟 1男

関 8.風速 7.5m/sかっE意向が西北西~北北東

の月別平均臼数年"-'1994年)

持

W 

↓ 

3 
図 1979年神戸の嵐配図

次に、六甲出地を越えてくる風が、おろし風

となって顕著にデータに現れているのかを見

るために、風速7.5盟 18以上時の風向を謂ベた。

図5から東北東嵐の嵐の割合が高いことと北

西風の割合が低いことがわかる。北西風の割合
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が低いことについては 3北寄りの強い風が吹い

た場合、地形的な影響で西北西(六甲山迂回)

あるいは北北西(山越え)の風が現れやすくな

るからではないかと考えられる。東北東風の卓

越については検討中である。

れi

正

図ふ

3 

7.5m/s以上持の風寵国

3.2 

神戸〈アメ夕、、ス)以外のものを調べてみること

にした。神戸に比較的近い地点である明石@三

木@姫路を取り出して比較した。ここでは、 1979

年のものについて述べる。明石では年間を通して

と北北東の嵐〈約)、姫路では北北西の

風(約 20先)、三木では北東の嵐〈約 18%)の

割合が最も高かった。また、風速別出現率では、

三地点とも風速3.5m/8未満が80%以上を占めたむ

このことから、神戸〈風速3.5盟 /8未満は約朗先)

では他地点より全体的に強い風が観誤IJされてい

ることがわかるo

次に、神戸と問機な比較をするために、風速

の強い方から約5%(5.5盟 /8以上〉を抽出し、そ

れらの風配圏を作成した(図 7.8.針。三地点

とも異なる形となり、地域ごとに特徴が出てい

る。しかし、それぞれの地域に吹く強風の方向



はある程度決まっていることがわかった。

相

Wi L..4J概概腕柵蝿繍 ¥1:: 
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明石では、全風力階級でみると北風・北北東風

の割合が高かったが、風速5.5m/s以上となると

北寄りの風はほとんどなく、西寄りの嵐と南南東

風だけになった。神戸で顕著であった東北東の風

の割合も約6%しか見られなかった。

三木でも明石と同様に、5.5m/s以上では北寄

りの風が現れなくなり、南風を中心とした部分だ

けになった。

姫路での強風は、南北両方向で出現しているが、

東西両方向には現れない結果となった。しかも、

季節別で分けると、南からの風は夏季 (6月から

9月)、北からの風は冬季 (11月から 2月)とい

うふうに、はっきりとした季節風に依存するとい

う斉5になった。ネ申戸では、このようにはっきりと

は現れていない。

次に、神戸市環境局で観測されたポートタワー

(風速計高度 100m)と神戸市灘区区役所でのデ

ータ (1鈎8年度)で、神戸のアメダス観測点、近

辺の状況を調べた。図ぬと図 11は、それぞれ

の地点での年間の風配図を示している。ポートタ

ワーでは、全風力階級でみても東北東風の割合が、

非常に高くなっている。灘区役所では、神戸

メダス観測点)とあまち変わらない風杯図となり、

北北西風と東北東風の割合が比較的高くなったo

N 

ξ 

開 正

s 

図10.ポートタワーにおけるぬ98年度の風配関

p
h
d
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S 

鴎 11.灘区役所における 1998年度の風配図

ι まとめ
各地点とも地形的な影響で出現しやすい風

向があり、強風はある程度決まった風向で出現

している。

神戸では他地域に比べ年聞を過して風が強

い上に東北東嵐が強まる傾向がある O また、

りの強風時には北西風として現れるデータ

が少ないことがわかった。

今回は地上のみの解析になったが、今後は北

北西の強嵐持に六甲山地南側でのよ空の嵐を

実際に観測し、上空での様子を調べてみたいと

う。そのために、まず 1983年以降のデータも

詳組に調べていくことで、北寄りの嵐が地形的に

強められることを実証して、観測に役立てたい。

洋気象台@

飼和男氏に心より

になりました神戸海

a犬

荒川正 1975:おろし風を中心とした山越え

気流論虫気象研究ノートョ 125，51・84.

斎藤和雄， 1994:山越え気流について〈おろし

風を中心としてλ天気， 41， 731届750.
Smith， R. B.， 1985: On severe downslope 

J. Atmos. Sci.， 42， 25臼7・2603.

横田寛f申・中島肇 3 ぬ92:六甲おろしに伴う風

下側のロール雲ヨ天気， 39， 469圃471.

吉田克己・西谷幹生・古津千尋， 1998: r六甲お

ろし」の調査について 3 平成 10年度大阪管区

府県気象研究会誌， 145晴146.

吉田克己@佐伯亮介・西谷幹生@イ中西範光， 1999 : 

「六甲おろしJの調査について(その2λ 平
成 11年度大阪管区府県気象研究会誌，130・131.

-16-



401 (非静力学モデル;数値実験;六甲おろし)

六甲おろしの数値シミュレーション

金田芳諺(高松地方気象台〉

1.1まじめに

数値実験は調査・研究のひとつの手法であるが，

以前は必要とされる記櫨容量や処理速度の関係か

ら，主に大型計算機が使用可能な大学をはじめと

する研究機関で行われてきた@しかし近年のパー

ソナルコンビュータの発達により，地方気象宮署

における数値実験が可能な環境が整い，静力学平

畿の仮定が入らない非静力学モデルによる数値実

験が実際に行われるようになってきた〈上野ほか，

2000) . 

今回使用した数値モデルは，上野ほか (2000)

で使用されたものとは別のもので、，比較的簡便な

計算スキーム等を用いた コンパクトなもので、あ

る.これを用いて，六甲おろしの数値シミュレー

ションを行った.また六甲おろしについては，

形の水平収束の効果も示唆されていることから山

の地形を変化させた場合のシミュレーションも行

った.

今密接用した非静力学モデルは，吉織(1988)の

解説書をもとにスキーム等を鮪痩化して作成し

たプログラムである.使用した言語はCである.

方程式は圧縮形で，密度の持関変化の項，すな

わち音波が含まれることになり，時間ステップを

くする必要がある.しかし鉛誼方向の絡子関編

は小さいところで10旬以下であることから，時間

ステップは.0.2秒謹度となり，計算に大変時間が
かかることになる.このため鉛直方向については，

高周波成分が急速に減衰するスキームを用いて昔

波による計算不安定を避けた.

地形は，下層で、地表面に沿った計算格子となる

よう，鉛直方向の窪標 Zを次のように Z宇に変換し

ている.

Z本=哀(z-zs)/(誼-zs)

ここでHは計算領域の高さ.zsは地表面の高度で、あ

る.

計算格子数は，水平方向が31x 36，鉛蓋方向は
26層である.格子関縞は水平方向1km.鉛直方向は

下層で約100m.上層ほど大きく約1500盟としている.

したがって領域の大きさは水平方向が30kmx 35 

km，鉛誼方向は約20kmとなっている.

モデルには水物質として雲水と雨水が扱え，積

雲対流の実験も可能だが，今回は梗用していなし

3.拐期場

今国は，実際の地形と披想的な地形との2つの計

算を行ったが，大気の成層状態等，地形以外はす

べて問じ条件である.

大気の成層状態は，高度伽で150Cとし，地表面@
海水面の区別はしていない事気温減率は， 0.60C/ 
100顕だが，吉田ほか(l的9)によれば， 六甲おろ

しの発生に関して850hPa--700hP丘付近にかけて逆
転層が存在することの重要性が指捕されているこ

とから， 1200部~3000田の気鑑減率をな 30C/I00mと

した.

この状態で，下層から上層まで一様にi加/sの北
風を吹かせた.なお，地形の入る数値モデルに急

激に風を吹かせると，場を大きく乱す場合がある

ため，計算初期においてゆ‘っくり加速し， 1 Om/ s 

に達するようにした@

コリオリ力は考慈しない.

4. 

シミュレーションに用いた地形を第i図に示す。

格子関嬬はi加で，六甲山がほぼ含まれる程度の領

域とした.1治1平均襟高のデータを用いているため，

六甲山頂の標高は931混となっている.白抜き部分

は海水面でヲその標高は-0.出として計算している.

この地形で.3章で示した初期場を与えて計算した.

第2図は，計算開始100分後の北風成分の強さを

示したものである.細線は地形の標高を200酪間隔

で引いた等高線である。ハッチ部分は風速12m/s

以上，黒塗り部分はi知/s以上の領域を表している.
風速12m/s以上の領域は，六甲山の南側斜面に比較

的広い範国に広がっているが，その地の地域には

みられない.



重量 900-1000

北 覇軍 800-900 

盟 700-800

600-700 

500-600 

塁塁400-500

300-400 

口200-3む。

出 1

白 100 

-100-0 

第i国 計算領域と地形(等高線開鶴100盟) 31 x 36搭子，格子関踊lkm

第2図 計算開始1 分後の地上風速北成分

細線は諜高〈等高離は200盟ごと)

ハッチは愚速i加/5以上の領域
黒塗りは風連14m/s以上の領域
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5.六甲山を「出醗Jとした場舎の計算
吉田ほか(1999)によれば，六甲山南陰付近の風

について，六甲山をまわりこむ風の影響で発生す

る渦により，風速が弱まることが示唆されている.

また，六甲おろしに関して，地形による水平収束

の効果の可能性も考えられる.そこで，水平方向

の地形の変化の影響を小さくするために六甲山を

その走向(甫西~北東)に沿って延長した地形を

仮定し，閑様の計算を行った.この地形を第3国に

示す.

この地形を用い， 4章と関議の初期状態のもと，
約10m/sの北風を吹かせて計算させた.

第4国に風速の北成分の強さを示した.縮線は

標高(等高線は200田ごと)，ハッチは風速12m/s以

上の領域，濃い部分は14盟/s以上の領域を示してい

る.この国を見ると，六甲山が延長された地形に

対応して，風速12盟/s以上の領域は南西から北東方
向に長く延びている.また風速14m/s以上の領域も

みられる.

実際の地形を用いて計算した第2図と比較する

と，山地が延長されたことに対応して， 12田/s以上

の領域の長さは山地に沿って長く延びている.し

かし，高北方向の広がりに注目すると，実際の地

形を用いたものより，範囲が狭くなっており，ま

た位置も南側斜面というよりは山頂付近となって

いる.14m/s以上の領域については，実際の地形を

用いたものより範囲が広くなっている.

/
 /
 
/
f
 
J
 

第3図 計算領域と地彩〈等高総額額135d 31X35蕗子，格子関矯lk盟
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1 分後の地上E翼連北成分
細線は標高〈等高線は伽ごと)

ハッチは属速12m/s以上の領域

黒塗りは属速14盟/s以上の領域

ιまとめ
六甲おろしについて，実際の地形と

の地形変化を小さくした仮想的な地形との2つの

場合について数櫨シミュレーションを行った.

実擦の地形では山地の風下側斜面で風速が強ま

り，おろし風の発生を表現できた.一方ョ仮想的

な地形では，嵐速は強まったものの，その位置が

風下側斜面ではなく山頂付近であり，おろし風の

イメージとは若干異なる結果となった.

しかし，六甲おろしに関して，地形の水平塚束

等の効果を議論するには，今国の結果では不十分

であり，今後六甲おろしそのものに対する考察も

深める必要がある.

六甲おろしについては，過去にいくつか調査@

研究が行われており，今後はそれらの研究結果を

ふまえて，六甲おろしの機講に関してさらなる調

査を行いたい.

-20-
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藤敦，績回力 :NHMによる

の地上嵐分布の特徴，気象学会関西支部例会

講演要皆集， (叩)， 58-61. 

吉鯖正憲ヲ 1988:地形性降水のための対流モデ、

ルの解説，東京大学海洋研究所.

吉田克己，佐拍亮介，西谷幹夫，仲西範光， 199 

9: r六甲おろしJの調査について(その2)， 
大阪管区府県気象研究会誌， 130-131. 



l07(熱帯気象)

インド 期変化について

*荒木龍蔵@村部文絵@関本典子 e荻野額畠(神大・自然) .山中大学(神大・自然/FORSGC) 

奥勇一郎(京大・訪災者斉ド鶏口語之(京大・宙空電波)

1.1まじめに
赤道域には日射による影響う地形う海睦分布

によるものう大気大錆環のさ芝開講造や大規模被

動擾乱(赤道波)に伴うもの等う様々なスケーノレ

での擾乱が存在すると考えられている.さらに

これらの擾乱によってう赤道域では多くの雲が

発生@発達しう蜂蔚をもたらす.捧道域での雲

は組織化することで知られておりうこれらは季

舗内騒動やエルニーニョ甫方援動 (ENSO)ぅ
層盟準2年周期援動(母BO)などの形をとって
全地球的気侯にも影響を与えていると考えられ

ている.

しかしながらう赤道域におけるこれら

乱の要盟はいまだよく知られていない.

での様々なj寄期の変動の 1つにヨ

る.新田 (1994)はう
体議度のデータ

れによると甫シナ海う

1 山 ι 口りた海手季大騒

変動が見られうその変動のぜータ

よって異なることを示している.大事事(2001)
は蜂水量データうおよび、気象衛星データを縫っ

てうインドシナ半島域の対流活動と蜂雨の自

5N 

E(ミ

Koto土砲事
5S 
賀 基思議組合鵠a.n

化特性を諦ベヲ対流や降水のピークはう地形に題

国する罵地錆環によって特撮付けられることを

示している.インドネシア域はまだ殆どカバー

されていない.

インドネシア域についてう讃自 (1996)は緯
水量や気象錆星データを能ってうインドネシア

域の降水の気挟学的変動を調べている.その中

でう 1日
んでありうそのと。ーク

異なることを示している.

ドネシアジャワ島のジャ

るSerpong(6.40Sう 106.70E，
である境界層レーダー(以下

110E 

図1:インドネシアにおける境界層レーダーの観測地点
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2. BLRの解析結果

BLRはう時間分解能約 1分う高度分解能

100mで高度 6.5km以下の水平う鉛直方向の

風のドップラー速度をほぼ連続的に測定する.

降雨時にはBLRの周波数がUHF帯でありう雨

滴に敏感である.そのためう大気中に雨溝が存

在するとう鉛査方向の風のかわりに雨溝の落下

速度を測定する.またこの時のエコー強度は捧

雨強度を反映する.従って BLRはウインドプ

ロファイラーであると共に雨量計としても利用

髄値が高い.今回使用した BLRのデータはう

1994'"'-' 1999年の 11'"'-'2月及び1995'"'-'2000年の

7'"'-'8月の BLRの観測データである.またう 1997

年の 7ぅ8ヲ11，12月， 19何年の 1ぅ2月のデータ

は欠損している.Serpongでは 12'"'-'3月は雨季

にあたる(讃由ぅ 1996).

2.1.欝北愚

図2は8う11ぅ12ぅ1月の南北愚の愚速のう各
高度ごとの 1日平場からのずれの時開高度断

面図である.横軸は現地待関である.正の値は

帯感偏差を示している.右の図は各高度ごとの

1自の平鈎嵐速を表しておりう正の値は南愚の

愚速を示している.どの月も背景愚は非常に弱

い.乾季にあたる 8月ではう正午から夕刻にかけ

て高度0.5'"'-'1.2 kmで北風嬬差う1.2'"'-'2.0 で

南愚嬬差が晃られる.またう 2時頃から正午に
かけて高度約0.5'"'-'1.4 kmで帯感嬬差う1.4'"'-'2.0

kmで北感嬬差が見られる.このような南北愚

偏差の変化は7月ゃう乾季から雨季へ移行する

11ぅ12月にも見られた. Serpongでは北方に

ジャワ携があちう

のことからう

した日

る1月ではう 10

も見られるがう乾季の 7う8月

い.また夕刻から深夜にかけて高度0.5'"'-'2β

ら

年々の違いではう背景患はどの年も

く(1ms-1以下)ぅ雨季は北愚
ms一つが卓越する.乾さ容はどの年も語審睦思錆環

が見られたがう雨季は乾季程顕著で、はないがう見

られる年とほとんど見られない年があった.

2⑤2 

図 3は圏 2と問機であるがう東西愚につい

て描いている.正の植は茜思議差色右の図で

は酉愚の愚速を示している.背景嵐は8月では

東愚が卓越していてう 1月は強い富農が卓越す

る.8月ではう 10時墳から 22時嘆にかけて西愚

偏差が卓越している.それ以外の時間は東風偏

差が卓越している.この類向は 7月にも見られ

る.12， 1月ではうs時壌から 22時頃にかけて
東愚偏差が卓越しう以外の時間は茜愚偏差が卓

越している.この額向は 2月にも見られる.ま

たう乾季から雨季に移行する時期の 11月ではう

背景臆は弱い西嵐(1.2'"'-'1.6ms-1)となりう 1丹

のような額向を示しているがう 12ぅ1ぅ2月ほど
顕著ではない.

これら茜嵐舗差から東嵐嬬差うその逆への

変化の仕方を見てみる.8月ではう 10時頃に高度

0.5 kmに現れる東風嬬差から西愚嬬差への境

はう正午にかけて時間と共に高度が高くなって

いる.そしてう22時頃の酉愚嬬差から東愚偏差
への境はう高度方向にほぼ垂直となっている.こ

れは 7月でも見られた.1月ではう酉愚嬬差か

ら東嵐偏差への境が S時に現れうそれは高度方

向にほぼ垂産である.またう 22時頃に見られる

東風偏差から酉嵐編差への境も高度方向にほぼ

垂寵である.この変化の仕方は2月にも見られ

る.このようにう茜愚偏差と東嵐偏差の現れ方?

変化の仕方は乾季と雨季では異なっている.

年々の違いではう背景愚はどの年もう乾季

は東農(1.5'"'-'5ms-1)がう雨季は西愚(2.5'"'-'8.5
ms-1)が卓越していた.東西愚嬬差の日変化の

年々変動はう乾季ではあまり見られなかったがう

雨季は6'"'-'22時頃にかけての東旗嬬差が顕著な

年とうそうでない年が見られた

2.3. 
乾季の8月ではう正午頃に高度1.2kmより

下では北感繍差?上でiま甫愚鋪差という構造が
る時刻と

はiまぼ一致している.上述した甫北感
と

時刻もiまぽ一致する.雨季の 1月で
はう東西愚の西愚嬬差う

実jとう南北感の正午墳の下麗で北愚嬬差う

で南愚嬬差という講造が現れ始めたちう

る時刻や夕方嘆の南愚嬬差へ変化する時期と諒

一致していない.またう乾季う雨季共に南北愚で

は鉛査方向に変化が見られるがう東西嵐ではう椀

えば酉愚髄差が卓越するならう高度0.5'"'-'2.0km 

においてー撲に酉愚舗差が晃られるようにう鉛

直方向の変化は見られない.

&響額とまと

東愚が卓越する乾季とう西愚が卓越する雨季

では東西患の変化の仕方が異会っていた.またう

乾季では南愚寵差う北愚髄差の変化する時亥nと
酉愚嬬差う東思嬬差の変化する時刻は一致して

いるがう雨季では一致していない.南北患に関
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してう Serpongでは海睦嵐籍環が見られうそれ
は乾季の方が卓越している.またう橋口 (1995)

における大気境界層の発達し始める時間う消滅

する時間と乾季の東嵐嬬差から西風備差へうま

たはその逆への変化が見られる時間はほぼ一致

していた.以上よりう乾季における東西思の日

変化は海陸嵐鑓環や大気境界層の発達との関様

が強いことが示唆される.一方う雨季は乾季に比

べ日射量が少ないと考えられう海陸愚錆環や大

気境界麗の発達は弱いと考えられる.このこと

とう今回の解析からう雨季における東酉風の自変

化は乾季とは別の要因の可能性が考えられる.

年々変動に関してはう南北風う東西風共に雨

季に若干の年々の違いが見られた.インドネシ

アの降水量には年々の変動があることからう患

の日変化の年々の違いの要因の 1つにう降雨を

もたらすような対流雲の可能性が考えられる.

今後は水平嵐と鉛重患の自変化の比較う大

気境界層や対流雲の活動と愚の罰変化の関係

について調ベヲまたスマトラ島のほぼ赤道産

下の山岳地域に位置する Kototab組 g(O.200Sう

100.320E， 865MSL)についても同様に解析し
ていくつもちである.
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函2:BLRにより観察された南北患の各高度ごとの 1自平場からの鍾差の時間高度断面密.正の績

は南愚舗差を示す.右の翻iま各高度の 1自の東西患の平均愚速で正の鑑は南愚を示す.上から願に
8ラ11，12ぅ1月を示している.観測期間は第2重量を参照のこと.
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関 2と間様. しう東西愚であちう正の櫨は西愚嬬差う右の図では西選誌の愚速を示す.
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atmospheric phenomena observed with L-band boundary layer radar in IndonesIa. J. Meteoi. Soc. 
Jαpaη， 78， 123-140. 

耳amadaぅ 1996:Climatological study on rainfall variation in Indonesia.京大事理?鯵士論文

宜asiguchi，H.， S. Fukao， T. Tsuda and M.D. Yamanaka， 1995: Observations of the planetary boundary 
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30う 1043-1054.

Nitta， T. and S. Sekineう1994:Diurnal variation of adivity over the tropical western pacific. J. M eteOi. 
Soc. Japanぅ72，627時641.

OhsawaうT.う宜.Ueda， T.耳ayashi，A.明Tatanabeand J. Matsumoto， 2001: Diurnal variations of convec-
tivity and rainfall in tropical .{A~siae J~ 1'1ε1εor. Soc. Japan， 79， in press町

奥勇一部う山中大学， 2000:インドネシア@ジャカルタ周辺における対流活動にみられた日周期変化につい
て神大@理?卒業論文
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107(熱帯気象)

簡肉 ンドネシアにおiする

事奥田後謝@関本典子@荻野慎癌(神大・自然)・山中大学(神大・告然/FORSGC) 

Tien Sribimawati (BPPT) 

1.1まiニめに
熱帯赤道域ではう経年変動や季節内変動がう

年滞期季節変動と関等以上に顕著で、かっ重要

である.しかしうそれらの観灘的研究はう高層

気象観測資料の取得@転送が閤難なためうこれ

までの研究の多くは気象衛星雲観測資料を用

いて行われてきた.

なかでもう西部赤道太平洋は世界でも最高

の海面水湿をもちう海洋から大気への水蒸気の

供給が非常に盛んである.この湿潤な大気は嬬

東風によってインドネシア海誇大陸(maritime
continent)に運ばれう山岳地形によって上昇す
る.そのためうこの領域では真の大陸と関等以

上に活発な対流が起こりう豊富な水蒸気が媛結

することによって解放された大量の潜熱が大気

を加熱している.一方うインド洋側からもう特

に北半球冬季のそンスーンで運ばれた灘縄大

気がこの領域で上昇する.つま争うインドネシ

ア語審洋大陸は地球大気の最も主要な加熱源で

ありうこの領域の変動を理解することは?地球

号。

-10。

規模での水@エネルギー錆環うさらには気挟の

変動を考える擦う非常に重要で、あると言える.

インドネシア気象地球物理庁(BMG)によ
る11地点(図1)での定常高層気象観興資料に
基づいたヲ対流盟大気大徳環の季節@経年変動

に関する解析は関本ら (2000)によってすでに
いくつかの結果が示されているがう開資料を用

いた季節内変動に関する解析はまだ充分に行

われていない.しかしう Nittaet al. (1992)が
示すようにう熱帯域季節内変動に伴って東進す

るスーパークラウドクラスター(SCCs)はイン
ドネシア上で顕著な変形を受けることがわかっ

ておりう問地域における季鱒内変動の変化の構

造を明らかにすることはう季簸内変動が引き起

こす全地球的異常気象ゃう ElNi品。などの経年
変動を理解する上で重要である.

そこでう当例会では定常高層気象観

測資料に基づいて現窓まで、行ってきたう主に季

節内変動に対癒した時掲スケーノレの変動につ

いて解析した結果を発表する.

50 

号50 100" 1 050 1100 1150 1 1 1 。

関1レーウィンゾンデ観測点(11点)
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またうその各々の謹潤(乾燥)の極鑑につい

て各地点ごとにコンポジット解析を行いうイン

ドネシアにおける季節内変動の平均約な構造

を調べた.

3.轄果

3.1水蒸気壊について

水蒸気場について解析を行った結果?インド

ネシアの東西5000km(およそ赤道全期の 1/8)
に及ぶ非常に広範囲に護ってうほぽ開時に謹溝

(乾:操)な大気に覆われる額拘が強かった.密2
はう各地点で、高度について平埼した相対混度をう

間一日に観測穫が11地点中S地点以上で存在
する日のみ抽出しう平均した時系列である.こ

の時系列に対してスベクトノレ解析を行ったと

ころう 15日付近と 35自付近にピークが現れた
(園 3). 特にう 35自の周期のものは高度方向
への広がりも大きくう iまぽインドネシア全土を
覆う非常に大規模なものうすなわち東西波長が

10000kmにも及ぶものであった.

2.使罵ヂー告と解新方法

2.1穫期ヂータ
用いたデータはインドネシア気象地球物理

庁 (BMG)が行った 11地点でのおilyのレー
ウィンゾンデデータである.このデータベース

についてはすでに藤本ら (1999)によってうそ
の有用性について報告されている.解析を行っ

た期開はデータの欠翻が比較的少なくうかつEl

Nino年でない1995年の 1rv12月である.

2.2 

上記のデータセットに対し?季節内変動を

充分含む罵期帯(10--鈎自のバンドパスフィノレ
ターを使用)でフィルタリングしう特に雲活動

と密接に関捺すると考えられる水蒸気場(相対

湿葉)の季節内変動についての把握を試みた.

その結果として得られた全地点にわたるおよ

そ35詞周期の大規模な水蒸気場の変動(後述)
を基準としう各観灘点において愚i車場との対誌
を比較@検討した.
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3.2 I亀連輔の構造的黄色舗による遣い
前項で述べた水蒸気場の変動に対応した東

酉愚速場の構造は各観測点で関ーでなくう違っ

た構造をしていた.しかし一方でう南北愚速場

や気議場については相対混度に関連すると思

われるような変動泣検出できなかった. さら

に詳細を明らかiこするためにう図2と同様の時
系列(担しう15f3罵期の変動を除くためぅ20!".J的
自のパンドパスフィノレターを使用)のそれぞれ

種植を取る自付を中心にしう東西愚について前

後日告の範閣を取り出しうコンポジット解析

を行った.

Jakarta以東の 1100から 1250にかけての
ジャワ@スラウェシ地方ではう謹灘(乾燥)の撞

笹に対して中上部対流欝 (5km!".J)で 14km付

近に中心を持つ発散(収束)がかなり現擦に見

もれた(図4(a)).またう下部対流麗では弱いな

がらも上層の発散(収束)に対恋していると思

われる収束(発散)が確認できた.またうその中

上部対流蜜の発散(叡東)の軸はほぼ鉛直でう愚

速場はほぼ鉛直に立った構造をしていたしか

しうさらに東方のパプア(1詞イリアンジャヤ地

方)の Biakではデータに欠測が多くう水蒸気
場との対応は不明である.

一方?東経950から 1050にかけてのスマト

ラ地方ではう発散(叡東)の軸が上部対流盟から
下部成麗盟にかけて東に額いている構造が比

較的現績であった.またう中上部の発散(収束)

の強さ(患速)はジャワ@スラウェシ地方に比

べると数m/s弱かった(函4(b)). 

またうどちらの地域とも水蒸気場の変動に

比べて愚速場の発散(収束)が 1!".J2自程慶遅れ
て現れていた.
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4.帯寮とまとめ

インドネシアで観測された水蒸気場と嵐速

場の関連はう大罵的には Maddenand Julian 

(1972)が述べているようにう東進する SCCsに

伴う上(下)層での発散(坂東)として説明でき

る.しかしう大規模な水蒸気場の変動を基準に

した愚速場の現れ方は一様ではなくうおおよそ

東経 1100の西方のスマトラ地方と東方のジャ

ワ@スラウェシ地方ではその構造が異なって

いた.

これにはう主にスマトラ島西部に控置する

3000m殺の大規模脊梁山釈が影響していると

考えられる.つまち Nittaet al. (1992)が指擁

したようにうインド洋よち東進して来た SCCs

がスマトラ島の山脈に衝突する事によりう荷ら

かの変形を受けていると考えられる.

一方うこれはHolton(1972)が指摘している

赤道Kelvin波の位相変化の可能性もある.事

実う東経1200う南緯10に存在する Paluではうス
マトラ島の観測点で観測されたような発散軸

が東に額く構造が見られなくもない(函4(c )). 
ただう Paluの存在するスラウェシ島や西部の

カリマンタンにも山地が存在するためラ実擦に

どちらの効果がどれだけ効いているのかはま

だ不明である.

今後う NCEPが叡集したインドシナやカリ
マンタンにおける dailyのレーウィンゾンデ、の

データなども捷用する事によってうインドネシ

ア付近での季鮪内変動の詳細な構造を明らか

にしていく予定である.

palu 0.68S - 119.73E (ms-1) 
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旨集(海洋と気象)ヲ第90号う節句69.

藤本?関本ぅ山中他ぅ 1999:インドネシアにおける高層気象観測データの解析.気象学会関西支部
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306:13 (大気海洋相互作用;十年規模変動)

北太平洋海洋 ント域の十年規模変動{こ関する熱収支解析

*望月崇 a木関秀次(京都大学大学説理学研究科)

1 はじめ かな違いがある。

よって本研究では、北太平洋十年規模変動に

北太平洋十年規模変動において中緯度の海面 おいて、中緯度で細かい構造をもっ海面水温偏

水温偏差は、ちょうど背景場として帯状に海面 差の、季節進行に注目しながら、その維持・強化

水温の南北勾配が大きい北部と高部の二つに分 メカニズムを、明らかにすることを日的とする。

けることができる (Nakamuraet al. 1997)。し なお、偏差の符号を変えるようなモード切替の

かしこのような細かい構造についてはあまり調 メカニズムについては、ここでは議論しない。

べられていない。

中緯度の海面水温偏差をひとつの広い偏差域

としてとらえるこれまでの多くの研究では、十

年規模の変動を起こすものとして、 8ubduction

を停う海洋信環による変動メカニズム (Guand 

Ph証拠出r1997)と、中高緯度で閉じた大気海洋

相互作用による変動メカニズム (Latifand Bar-

nett 1996)が有力な候補になっている。いず、れ

も、モード切替メカニズムに関して海洋の地衡

流の効果1を考え、モード増幅メカニズムに関

して中緯度の大気海洋相互作用を考えている。

特に、モード増幅、すなわち中緯度の大気海洋

相互作用による海面水温偏差の維持・強化に注目

すると、大気循環場偏差の極大の季節(DJF)に

対して海面水温偏差の極大の季節(JFM)は1ヶ

月遅れており、海面水温編差は大気循環場偏差

から(特に気温偏差とそれに見合う熱ブラックス

偏差を通して)の一方的な強制に起因するとい

う見方が最近では強まっている (e.g・ヲ Barsugli

and Battisti 1998; 8aravanan 1998)。

しかし、単純にこの維持@強化メカニズムが

海面水温偏差の細かい講造までも説明するわけ

ではない。後述するように、海面水温偏差の細

かい構造に注目した場合には、偏差の維持・強

化の期間は 3ヶ月程度(紹かい構造に注目しな

いときは約半年間)と短く、季節も冬季よりむ

しろ秋季寄りであるなど、その季節進行に明ら

δT' 
1主要な成分は異っていて、前者はadvection(五.q.~一)

ax 
δT 

であり、後者はwave(u~ .ァ)である。
ax 

2 

1000hPa大気高度場は、 NCEPjNCARによ

る全球 2.50 x 2.50 grid再解析データを、風

応力と海面での熱フラックスと正味の放射ブラ

ックス(携洋から大気の向きが正)は、向じく

NCEPjNCARの全球T62Gaussian grid (約

1.8750 x 1.8750 )再解析データを、海面水温場

は、気象庁 (JMA)による 7908司 790N、20 x 

20 grid客観解析データを用いた。以上は、い

ずれも月平均植データであり、期間は 1950年

1月から 1997年12月までの 48年間を使用し

た。また、海洋混合層の深さと携洋中の水温、圧

力、壌分濃度は、 NODCjNOAAによる World

Ocean Atlas 1994に含まれる全球 P xPgrid 

月平均の気候値データを用いた。

3 十年規模変動の 罷構造

北半球 1000hPa高度場と北太平洋海面水温

場を用いた特異値分解解析により十年規模変

動を定める(図 1)。中緯度には海面水温偏差の

大きな領域が二つ存在して、それぞれ背景場

として海面水温の南北勾配が大きなところで

あるので、「北側フロント (390N-490Nぅ1650E-

1550W)J i南側フロント (250N同350N，1750E-

1450W)Jと呼ぶことにする(それぞれ図1のな

かで囲まれた領域)。また、それぞれの領域の
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海面水温変動に注目して特異値分解を行うと、

お互いにやや異った時係数を得る(図2)。いず

れも Nakamuraet al.(1997)において完全に狼

立なモードとしてとらえれた二つの変動と、時

空間的にほぼ一致する。
15 

270 240 210 180 150 120 

O 

海菌7i<i畠嬬差の芸書館変動 図 1:北半球1000hPa高度場との特異植分解解析第
1モードで表現される、北太平洋海面水温場の十年

規模変動の空間構造図(時係数との相関図)。季節は
冬季 (DJF)。濃色/淡色領域は、絶対値が0.25以上
の正髄/負値を表す。
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Time Coefficient (/slandard devialion) 

国2:北半球1000hPa高度場との特異値分解解析第
1モードで表現される、海面水温場(上:北太平洋全
体、中:南側フロントのみ、下:北側フロントのみ)の
時保数図。それぞれ標準化しであり、網掛け年は標
準備差を越える(合成解析に使用)年を表す。

図2の時係数を用いた合成解析により、それ

ぞれの領域で別々に、十年規模変動の梅面水温

偏差の季節変動を調べる。海面水温の偏差は、

どちらの領域でも 1月から 3月に最も大きくな

り、大気循環場の偏差辻、どちらの領域でも 12

月かち 2月に最も大きくなる(図は示さない)。
δT 

海面水温時間変化率(一一-一ヶ月先の水温から
δt ' 

一ヶ月前の水温を引いた植)の偏差は、北側フ

ロントでは 10月から 12月に最も大きくなり、

南側フロントでは 11月から 1月に最も大きく

なる(図3)。またいずれも海面水温の偏差を強

化・維持する方向の符号をもっ。一般に大気海

洋結合が最大になるのは12丹から 2月であり、

十年規模変動成分について大気循環場偏差が最

大になるのも 12月から 2月であるが、海面水

温時間変化率偏差が最大になる月はこれらと一

致しない。
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海洋混合腫での熱収支解析

十年規模の海面水温編差の維持・強化メカニ

ズムの理解に向けて、水平拡散と混合層の底面

での熱フラックスを無視した携洋混合層の熱収

支式

5 

δT 
一 +u.vT十叫ムT寸(日7s十三う)=0
δt 

図 3:図2の時係数に基づいた、海面水温時間変化
δT' 

率偏差(一一)の合成図(左:甫側フロント、志:北側フ
δt 

ロント)。横軸は、冬季 (DJF)での特異値分解解析
に対して、前年9月から当年5月までの各月を表す。
縦軸は、一ヶ月あたりの水温変化量で、時1*数十年
(中緯度海面水温が負偏差)の平均から時係数一年
(開正編差)の平均を引いた値を表す。犬印は、海面
水温変化率嬬差が有意に大きな負値をとり、十年規
摸の海面水温負偏差が維持・強化される月を示す。
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について、各項の偏差の大きさと符号を比較検

討する。それぞれの領域で、海面水温時間変化

率編差が極大になる季蔀に注目する。

して

但し、各項の見詰もりに先立って以下のよう

な仮定をおく。

5.1 



量としては海面水温時間変化率の偏差に比べて

オーダー的に十分小さくなる。よってu;-マT
は見積もらないことにする。

hの十年規模の変動量は北太平洋中央部(300N叩

400Nぅ1800W-1500W)で大きく、本研究で扱う

南北のフロント域付近では小さいこと、また、

変動量が大きいのは冬季のみであって、本研究

で扱う(海面水温時間変化率偏差とのバランス

を考えようとしている)秋季ではないこと、が

知られている (Milleret al. 1994; Deser et al. 

1996)。これらの研究結果から、季節変動のみ

を持つ気候値五に対して、十年規模の偏差 h'

は高々一割程度の大きさでしかないと考えられ

る。よって、 rが海面水温時間変化率と他の項
のバランスに与える影響は小さいので、混合層

の深さは季節変動のみを持つ気候僅瓦を使う。
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図 3と同様に、エクマン南北熱移流偏差

'δT  
( VEkrnan可)。
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熱収支バランス

前小節を考憲すれば、水温偏差についての熱

収支バランスは、

5.2 
図 5:図3と同様に、海面での熱ブラックス総量の

偏差 (~(w'T，'s +主主))。
h ρ。c

δT' θT 1 ，一一一一 a~~~ 、
一一+V'，;.l-'Y>1…一一 +;'(w'T'，，， 十ど立と)ここθt '-Dκ川 α日 δy h ¥δ poC / 

の三項を比較する問題に帰着する。なお、移流

項のなかではエクマン南北流速偏差(v~kman) 

にともなう熱移流偏差がオーダー的に支配的に

なる(図は示さない)ことを考慮した。これらの

項の値を図2の時係数に基づく合成解析によっ

て見積もり、以下の結果を得た。

北側フロント (10月から 12月)では、ヱクマ

ー δT
ン南北熱移流偏差 (V~kmanτ一)と梅面熱フラッ

ay 

クス総量(よ(石守U24El))の偏差が同じ符号
fi poC 

で同じ程度の大きさで、その和は海面水温時間

変化率の偏差(笠)とつりあう(図 4、図 5)。
δt 

ただし、大陸に近い北部ほど熱フラックス効果

が大きく、大陸から遠い南部ほどエクマン移流

効果が大きい(図的。

南側フロント (11月から 1月)では、エクマ

ン南北熱移流偏差のみが、海面水温時間変化率

の偏差とつりあうだけの大きさをもっ(図的。

熱ブラックスの効果はほとんど、なしミ(図5)。

q
J
 

切巴ムTについて。海洋混合層の底面での鉛直

流速の変動量を直接見積もることは困難である。

エネルギー保存の関係式からこの項を見積もる

こともできる (e.g.，Qiu and Kelly 1993)が、最

も支配的な成分である海面での風応力による擾

乱の運動エネルギーからの変換項は一般に分散

が大きく、また晃積もりに際しては外部から経

験的なパラメータを与えなければならない。そ

のため熱収支式の他の項よりも明らかに数値と

しての信頼性が劣る。よって、この項は揚には

見積もらず、必要があればヲ美差として議論する。

地衡流速の偏差 (u~) について。嵐応力の偏

に見合う海洋の地衡流速の実現には、数年程

度の時間が必要 (e.g・， Latif and Barnett 1996; 

Xu et al. 1998)なので、風応力の偏差が(数年

より短い)季節変動を持っていても、講洋の地

衡流速偏差の季節変動としては明瞭には現れな

いはずである。また、風応力とは別に、熱的な

偏差も地横流速の偏差をっくり得る。しかし、

観測される水温嬬差の大きさから見積もられる

地衡流速偏差は、(たとえ塩分濃農が緩笛する

役割を考憲しなくても)十分に小さく、熱の流
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図 6:北側フロント域をさらに細かく、南部 (39N-

43N)(左図)と北部(45N-49N)(右図)に分けた場合
の熱収支バランス。実線がエクマン南北熱移流偏差

を表し、一点鎖線が海面熱フラックス総量の嬬差を

表す。エラーバーは海面水温時間変化率偏差とバラ

ンスする項のみに描いた。

8 まとめ

北側フロントと南側フロントにおける熱バラ

ンスの解析により、十年規模変動の海面水温偏

差の季節変動と強化@維持に関して二つの領域

で異なるメカニズムが示唆された。北側フロン

トでは、十年規模の海面水温偏差の維持@強化

は10月から 12月に盛んである。大陸に近い北

部ほど海面熱フラックス総量の効果が大きく、

逆に大陸から遠い南部ほどエクマン南北熱移流

偏差の効果が大きい。それらの和によって水温

変化量が説明できる。一方、南側フロントでは、

11月から 1月の間のエクマン南北熱移流偏差の

みによって、十年規模の海面水温偏差が維持・

強化されるという概念モデんが考えられる。

同時にこれらのことは、鉛直流の効果ωεムT

や混合層の深さ hの十年規模変動を考えずに、

細かい構造をもっ海面水温偏差をつくることが

できる(図 7)ということも意味する。しかし、

ここで得られた概念モデルが実際に見られるよ

うな海面水温偏差をどの緯度まで説明するのか、

なお議論の余地がある。積極的には見積もらな

かった混合層の深さの変動量、及び解析的に精

度よく見積もることが困難な鉛直流の効果につ

いてより詳しく調べることは、本研究の結果の

妥当性を考える上でも大いに意味があるだろう。
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図 7:それぞれの海域において、海面水温時間変化
率偏差が大きな鑓をとる月付印)で平均した熱収支

バランス。南側フロント(上)はエクマン南北移流効

果のみ、北側フロント(下)はエクマン南北移流効果

と熱フラックス総量の効果の和とのバランス。網掛

け部分は残差を表す。
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109 (大気境界屠)

5脱E-Tibet地上観灘ヂータのスベクトん解斬

奥勇一郎*.石)11 ;裕彦(京都大学防災研究所)

1.はじめに

チベット高原は海抜高麗が高いのに、その地

表面が対流麗中層の大気に誼接、熱的な影響を

及ぼす。北半球の冬から夏にかけて、すなわち

モンスーン季にいたるまでの大気境界騒の変化

についての研究は、アジアモンスーンの動態を

理解する上で重要である。 Yanaiand Li (1994) 

ではチベット高原における大気境界麗の日変化

が示されており、熱収支などについての解析か

ら、東西チベットそれぞれの投樹、特性につい

ても述べられている。 Yanaiet a1. (1992)は

東経85度で、チベット高療を東西に分けて比較、

考察している。披らは、酉チベット高原は東に

比べ乾嫌しているため、プレモンスーンの時期

に西チベット高原では顕熱による効果が、東チ

ベット高原では潜熱による効果が、それぞれ高

原上の大気を熱源にする役割を担っているとし

ている。

本研究では、近年、チベット高原に設置され

た自動気象観瀦システム(締訟で収集された気

象データのスベクトル解析を中心に、これらの

ことについて議論する。

Obs告rvaitonStation皐

85' 95< 盛事.

1000 2000 3000 4000 5000 60的

AI説uds(間}

図1観測地点

2. 輯灘ヂ-~
国1fま、解析に用いたデータの親調j地点を示

しているc 東経ヲ3度を中心iこ、高北におよそ
7∞胸、北から頼に槌札口官、 D11号、関S3608と

なっている。チベット高原の平均捧抜高度は

400加を超える。これらの観測地点段、標高

5む00mを超える D110地点以外は、 4500mから

4700mの標高に位置している。蝉S設置地点の周

辺には、自立った緯審物もなく、地表面の植生

もほぼ一議であり、額斜もほとんどない。

解析に用いたデータは持97年号月からぬ的

年9月までのおよそ2年間であるo GA話E-Tibet

集中観灘期間の 1998年5月から事月までは、 2

秒サンプリングの 10分間平埼盤となっている

が、その他の期間は30分間関の瞬時櫨詑畿であ

る。しかし、冬季に1ヶ月から2ヶ月の長期に

わたる欠灘期間のある親測地長もある。また、

比較的長期にわたって、 3時開題度の欠鞠デー

タが連続している期間もあるが、これについて

は、差し支えのない軽度に線務内挿によってデ

ータの捕完を行った。
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3. 地事菱重富戴麓童書とえベクト)1，..解調子

図2は1998年11月における廿封地点の地表

面気在の時系列である。およそ 12時間、あるい

は 24時間ごとに規期的な変動を諌り返してい

る様子がわかる。大気潮汐による気圧変動の購

期に12時間、あるいは24時開のものがあるが、

その援舗は大きくても 2hPa軽度であるので、そ

れと比べると援輔がかなち大きいg

密3，ま函2と間じだが、期間を1ヶ月にのば

してみた。これを見ると 5日から 10話題度の比

較的長い興期の気圧変動もあるように思える。

どのような時間スケールをもっ変動が卓越

しているのかを理解するため、時系列の気圧デ

ータのスベクトノレを計算した。国4'ま搾T法で

求めた!笥じ期間のパワースペクトルである。 l

日周期、半島周期のところに鋭いピークがあり、

1日周期よりも半日周期の方が卓越している謙

子がわかる。さらに弱いながらも5詞周期も確

認することができる。これは総観規摸擾乱の通

過に伴う変動と考えられる。
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次にこれらの興期的な変動における、季節に

よる移り変わりについて考える。鴎5~ま 1 ヶ月

間のデータからスベクトルを算出し、それを 1

自ごとにずらして求めたものを2次元的にプロ

ットしたものであるむ横軸が 19鈎年の Julian

Dayを示している。左端が1998年2丹、右端が

1関宮年S月である。一方、離軸は変動の購読数

を示している。なお、ここではできるだけ長期

期変動の変化を抽出できる盟舗法を用いてスベ

クトルを晃韓もってある9

まず、年間を通して半日周期の変動が卓越し

ている。この半沼周期の変動にはそれほど季蔀

的な変化はみられ設い。

次に 1l3興期の変動についてであるが、プレ

モンスーンからよモンスーンの季節において、地

の季節よちも卓越することがわかる。これは

Yanai et al. (19習訟での、モンスーンの時期

に移行するにつれて、潜熱および顕熱によちチ

ベット高原が加熱される時期とほぼ一致する。

さらに2呂から数関ぐらいの周期の変動は明

瞭なピークとして見えないが、冬に比べてそン

スーンのさ字額iこはパワーが減少している。これ

は、藤換期には中緯度の総観規摸鑓乱の周期的

な通過の影響が、相対的に弱くなっているため

と考えられる。この効果は大規撲な舗環場がそ

ンスーンによって北へシブトされるとも考えら

れる。したがって、南の地域からこのようなス

ベクトルの変化が現れるのではなし哨hι思われ
たが、地の3地点と比較しても、その差は明瞭

には現れていなかった自しかしながら、植の地

点においても 2自から3自の興期の変動が、冬

季に比べ減少していることが確認された。

Surface Pressure TすH 19'君事

10' 

100 

-，鈴，鈎-80 -:自告 書口 湖 12君 150 180 210 24自
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国5地表面気圧のスベクトル分布



4. その櫨(J)気書記要事襲部費動

罰5は比湿の年変化を示している。先ほどの

図5と関じく損軸がぬ99年のJulianDayを恭

している。一方、離軸i土器ーカノレタイムを示し

ている。 5月上旬以降、盤夜ともにそれ以前の

期間に比べ、謹潤していることがわかるc次に、

図7は盟5と問じ手法でスベクトノレをとったも

のであるむ国5からでも推撫できるが、年開を

通して日周期が卓越している諜子がわかる。

次に、図 8は地上1.5mの気温の年変化を示

している。留の形式は留sとj司じである。加え
て、右軸のグりッドて喫還の自較差を自の直議長

で示している。冬期の気識の自較差は25度を越
えるが、 5月下旬以韓、自較差はおよそ 5度の

範囲内におさまっている。
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罰事 i土地上6mの東西E誌の年変化を示してい
る。比湿と同じく 5月上旬を境に、それまで茜

患が鞍冨を還して卓越していたのが、弱くなっ

ている。また冬季は午後に蕗患が強く会り、夜

間は弱まるといった罰変化がみられるが、やlま

号5月ごろを境にみられなくなっているo

臨時は地表麗温度の年変化であるロ日較差

は気撞と関じく 5月から5月にかけて小さくな

っている。密11は地表麗掻葉のスペクト凡分布

函である。年簡を過して 1日周期、半自周期の

変動が卓越している磯子がよくわかるcそして、

5月下葡以静、2f3から3日韓度の比較的畏い周

期の変動が減衰している白これi土地表面気圧の

変動の特性と類似した撮る舞いを示している白
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図12，土地表面温度と気温との差である。これ

は4月から5月にかけての午前から正午にかけ

て最大となっている。この時期というのは、地

表面気圧や地表面濃度でみられた、 2日から 3

日周期の変動におけるパワーの減少が始まる時

期に比べて、若子、早くなっている。
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5.まとめ
これらのチベット高原における地上観翻の結

果から、顕著な半詞属類の変動、器購期の変動

が卓越していることがわかったa さらに各気象

要素の時系列データから、 5月上旬ごろからモ

ンスーンによる影響が強まったものと考えられ

るD たとえば、地表面気圧のスペクトル解析の

結果によると 2日から 3S周期の変動が減衰し
ている。これは、総観規撲擾乱の移動に伴う気

圧変動が、アジアモンスーンの北上に伴い北へ

シフトしたとも考えられるむこの変動の減衰;土

地表面温度においてもみられたD
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102: 204: 5013 (大気放射;エーロゾル;リモートセンシング〉

西部事官道太平洋海域におけるお調i.FS簡星海色浪び

ゾんの時空間変動:検証と比較

香西克俊(神戸商船大学) 石田邦光(鳥羽商船高専) 草刈成直(神戸商船大学)

佐々木政幸(気象衛星センター) 野島邦一(近畿大学)

1.はじめに

西部赤道太平洋海域は世界中で最も大気海洋相互作用の活発な海域、すなわち"wannpool"(Soloviev et 

al.， 1997)として知られている。過去2年間にわたり海洋科学技術センター所属研究船みらいは大気海

洋相互作用メカニズムの解明のためこの海域の集中観測を行なってきた。我々は2回にわたるみらい

航海 (MR99-K03.MROO-K04)に参加し、エアロゾルの光学的厚さが海面からの上向き放射輝度すな

わち海色にどのような影響を与えるのかを明らかにするため、海色観澱衛星 SeaWiFSの上空通過と

同期した船上からの上向き放射輝度及びエアロゾル光学的厚さの観測を実施した。本研究では現場で

のエアロゾル光学的淳さと上向き放射輝度を用いることにより SeaWiFSから得られる様々なプ口ダ

クトの検証を行なうだけでなく、 NOAAlAVHRRから得られるエアロゾル光学的厚さとの比較を通し

て季節変動も明らかにする。

2.方法

対象海域を Fig.1に示す。 MRヲ9宿区03航海は国際共

向観測プロジェクトNau悶 99として1999年6月17

5より 7月 17日までナウル島周辺海域で実施され
た(Yoneyamaet a1.， 2000)。また、 MROO長04航海は

2000年 6月 12日より 7月 6日までニューギニア

島北部の海域を中心に実施された。これらの航海

期間中、 SeaWiFS衛星上空通過と同期したエアロ

ゾルの光学的厚さと海面からの上向き放射輝度の

観測が続けられた。 SeaWiFSは Sea-viewing羽Tide

Field-of-view Sensorの路であり、 1998年に打ち

げられた衛星 SeaS切に搭載された海色センサー

である。このセンサーは可視と近赤外波長域にg

つのバンドを持ち、またTable1に示すように、サ

ングリッターを避けるためのチルト機構も装備さ

れている但ookeret al吋 19党)。海面からの上向き放

射輝度は分光放射計 MSR7000により、またヱア

ロゾル光学的厚さは FPR5000と PSR1000により

計測された。 Table2にこれら放射計の仕様を示

す。
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Fig.l Study area with two R/V MlRAI cruises. 
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Table 1. Specification ofSeaWiFS 

Band No. wavelength (nm) 

402-422 

2 433-453 

3 480-500 

500欄520

4 545司565

5 660-680 

6 745輔785

7 845.開.885

E司uatorCrossing Local Noon(土20min)ラdescending

Orbit type Sun Synchronous at 705km 

Spatial resolution 1. 13km(LAC)， 4.5km(GAC) 

Swath width 2801 km(LAC)， 1502km( GAC) 

Scan Plane Tilt 十20
0

‘
0
0

‘・20
0

3.検証と比較

3. 1 分光上向き放射輝度

Fig.2に孔1R99・K03(上図)及び、MROO宿区04

航海(下図)中得られた SeaWiFS規格化

上向き分光放射輝度と MSR7000による

分光放射輝度を示す。 SeaWiFSの規格化

された放射輝度とは Gordonらによ

れば太陽は天頂にあり、かつ大気が無い

状態、つまり大気の影響を受けない海面

直上での上向き放射輝度と定義されてい

る。まず各航海毎の分光放射輝度の比較

では、 MR9雪国K03(上図〉の 412nmバン

ドを除いて波長が短くなるにしたがい現

場と SeaWiFSとの放射輝度の差は大きく

なる傾向が見られる。これは現場での放

射輝度値に海面からの反射成分が含まれ

るためと考えられる。また、上図と下図

との比較では、特に短波長側でMR∞長04
蒔のSeaWiFS及びMSR7000放射輝度(下

図)が大きいこと、特に MIミ労長03時の

412nmバンド(上図〉で MS哀700むによ

る放射輝度の下落が顕著に見られること

が特徴である。

Table 2. Specifications ofMSR7000，FPR5000，PSRl 000 

MSR7000 

Wavelength 

Wavelength resolution 

Field of view 

Detector 

400-1000nm 

lnm 

2 degree 

Silicon photo diode 

photo multiplier 

PSRI000 

Channel 

O 

Wavelength (band width) 

443nm (20nm) 

490nm (20nm) 

565nm (20nm) 

670nm (20nm) 

765nm (40nm) 

865nm (40nm) 

Silicon photo diode 

Glan Thompson prism 

2 

2 

3 

4 

5 

Detector 

Polarizer 

Field ofview 
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Fig.2 Spectral radiance 合omSeaWiFS and MSR7000 during 

the MRヲ与K03cruise in 1 999(upper) and the MROO-K04 

Cruise in 2000 (lower). 
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3. 2 エアロゾル光学的厚さ

エアロゾルの光学的厚さは 1999年 MR99・K03航海では FPR5000により、また 2000年 MROO-K04航

海では PSRl∞oにより計測された。特に MR∞-K04航海では晴天日が少なく、現場と SeaWiFS衛星
との同期観測が限られたため、本研究ではNOAん'AVHRRから推定されたエアロゾル光学的厚さ(U畏Lラ

http://s鵠 .no組..gQv参照)を比較のため使用した。 NOAAlAVHRRを用いたエアロゾル光学的厚さの実運

用プロダクトに関しては Stoweら(19切)を参照されたい。 Fig.3に衛星 (SeaWiFSラ NOんdJAVHRR)

と現場センサー(開設500仏 PSR1000)より得られたエアロゾル光学的厚さの比較を示す。

NOAAlAVHRRによるエアロゾル光学的厚さは東経 150度における南緯 5度から北緯 10度までの月

平均値である。 SeaWiFS及び現場センサ-(FP設5000ラ PSRI000)によるエアロゾル光学的厚さにはほと

んど差異は見られないが、 NOAAlAVHRRによるエアロゾル光学的厚さには明らかな季節変動、すな

わち 6月から 10月にかけて低く、 1 2月から 4月にかけて高い値が見られる。そして MR99圃K03

及び MROO長似両航海において観測された SeaWiFS及び現場センサーによるエアロゾル光学的厚さ

は季節変動における低い期間に相当することが明らかlこなった。
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4. まとめ

以上の結果を以下のようにまとめる。

(1) MR99長03航海持の 412nmバンドを除き、波長が短くなるにしたがい現場と SeaWiFSとの放射輝

度の差は大きくなる傾向が見られる。

短波長側でMR∞鳳K04航海時の SeaWiFS及びMSR7000による放射輝度が大きく、またMR労回K03

航海時の412nmバンドでMSFミ7000による放射輝度の下落が顕著に見られる

長銀ヲ9-K03及び、お盈∞-玄04再航海において観測された SeaWiFS及び現場センサーによるエアロゾ

ル光学的淳さは季節変動における低い期間に相当することが明らかになった。
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204 (エーロゾル)

赤道域太平洋上エアロゾルの正体;みらい偏光観測と散乱光計算から

向井苑生、佐野到、¥岡田靖彦、野島邦一(近畿大学)、

昌二回 克俊、石田賢史(神戸商船大)

1.はじめに

JAMSTEC (海洋科学技術センター)所属の

海洋研究船「みらしリはこれまでの観測航海

で，南西太平洋上の貴重な海洋データを取得

してきた 2000年 6月 13 FIカミら 7月 6S 

に実施された IMROO-K04J航海(このうち、

6月 19日から 30日までは北緯 7f支ー東経 140

1支において停船観測が行なわれている)には，

当グノレーブCも大気偏光測光班として参加した.

本研究では、 MROO-K04航海において簡易

型偏光分光放射計 PSR-IOOOを!日いて観測し

た太陽直達光、大気偏光度データを用いた大

気エアロゾノレモデルの導出法と解析結果を紹

介する 1) また，この結果と衛星熔載水色セ

ンサ SeaWiFSによって同期観測されたエアロ

ゾル特性に関する結果を比較検討する.

2 みらい観測

2.1観測データおよび観測位置

MROO-K04航海において、簡易型偏光分

光放射計 PSR-IOOOを用いて太陽直達光およ

び偏光度の観測を行なった PSR-IOOOは衛

星搭載センサでのエアロゾル光学特性導出結

果の検証を考慮、して、 ADEOS/POLDERセン

サと同一波長帯においての観測が行なわれる

ように設計されている. 両機器の観測波長を

表 1に示す PSR-I000は全波長で偏光観測

を行うが， POLDERセンサは(表 1において)

*マークがついている波長帯で偏光観測を行な

う. POLDERから得られたエアロゾ、ル導出結

果と PSR-IOOOの観澱データを用いた検証結

果については既論文にゆずる 2)

表 1観測波長帯

機器 | 波長(μm)

PSR命 1000I 0.443，0.490，0.565，0.670， 
0.765.0.865 

ADEOS/ I 0.443久0.490、0.565，0.670大
POLDER 0.763，0.765，0.865てu.9iu

*偏光観測

降雨や曇天H寺を除いて直達光、偏光度とも

に観測できた日の位置を図 1に示す. これ

らの自以外にも直達光のみ、あるいは偏光度

のみの観測を実施している. 観測は主に東

経 139 度~143 度の範囲で、北緯 7 度~40 度

にかけて実砲した. また MROO-K04航海

開始前の 6月 12 日には関根浜港(北緯 40
0

51.33' 東経 141
0

08.08' )において) IEfi主光、

偏光度の観測を行なった.

E1 :30会 E140" E1 50" 

図1. Iみらしリでの偏光浪IJ光観測サイト

2.2直達光観測

直達光観測データからエアロゾ、ノレの光学的

厚さが導出される. 光学的厚さとは光の透

過率の対数をとったものであり、近似的にエ

アロゾノレ量に対応するパラメータといえる.

以下に光学的厚さの導出式を示す.

がん)==ーが叫す-'rR(九)-'ro3 (九入

(1) 

τR(λ。)== lnTR (λ。)

τぷλ。)= ln~)3 (λ。)

(2) 

(3) 

ここでλOは波長を mはエアマス量を表

し、 TR(λ。)と Tolλ。)はそれぞれレイリ一散

乱とオゾン吸収の透過率で，地球標準データ
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コード AFGL/LOWTRAN7より求める. V'(m匂

λ。)， Vo(λ())はそれぞれ機器の校正定数、観

測された太揚i宣達光のデジタノレ値を表す. 機

器の校正定数は快晴で，かつ光学的にもクリ

アであるという条件の下に実施した観測デー

タから，ラングレープロット法により算出し

たものを使山寸ーる.

こうして得られた光学的厚さの結果を図 2

に示す. 横軸は観測波長、縦軸は光学的}享

さを表す. 太陽直達光観測は 1日数回実施

したが，図 2には光学的厚さの 1日平均を

している. 関根浜港 (6月 12S)で観測さ
れた光学的厚さを除き、比較的波長変化が少

ない結果が得られている. 光学的厚さの波

長変化が小さいことより，サイズの大きい海

塩粒子タイプのエアロゾ、ルの存在が示唆され

る.

0.25 
引j

E020 
斗a:r

朴
記0.15

e 
弐0.10
K 

R005-

H 
0.00 L一一一一一一一一」

0.400 0.500 0.600 0.700 0.800 0.900 
波長(μm)

図2エアロゾルの光学的厚さの波長変化

2.3 SeaWiFSデータとの比較

MROO長 04航海においては、現在運用中で

ある NASA/GSFCのSeaStar/SeaWiFSセンサと

向期観測を複数日行なっている.この同期観

測データを用いて、衛星観測データからの光

学的厚さを地上観測データの解析結果で検証

することも可能である.

今回、 6月 12日に関根浜港で観測されたデ

ータを含め、同期観測が行なわれた日は 6日

間ある.このうち、る月 23日は雲の被覆など

により洋上観測緯度経度に近い SeaWiFSデー

タが得られなかったため比較対象から除き、

残り 5日分のデータで比較を行なう. 衛星

データと洋上(地上)からのデータでは観測

範囲、および時刻が異なる. 衛星データは

洋上観測緯度経度::t:O.l度の範屈で平均し、洋

上データは SeaWiFS衛星の通過時刻::t:l時間

の範囲内で実施された観測データの平均値を

採用する. 比較結果を図 3に表す. 横軸

が洋上観測デー夕、縦iI!IHが衛星データを用い

て求めた波長 0.865μmでの光学的厚さである.

グラフのプロットはそれぞれグラフ右下に記

載された観測日に対応する. 全体的に衛星

から求まった光学的厚さの方が地上データ結

果よりも高くなっていることがわかる. 特

に，6117， 7/4で衛星データから求めた結果が

洋上観測結果より高くなっている. これは

6117， 7/4において，対象衛星画素内に薄雲が

存在し，その影響でエアロゾルの光学的厚さ

が高く見積もられているものと思われる.
0.3 

入=0.865μm

0.25 

民主同町ω 司 0.15 D. / 
.8 A/ A 6/12 

トJ

0.1 

~/ B 6/17 

// 

E!/ 
C 6/18 

07/4 

E 7/5 

O 
o 0.05 0.1 0.15 0.2 0.25 0.3 

て (PSR-IOOO)

図3 光学的厚さの洋上検証

2.4偏光観測

太陽直達光以外に大気光の偏光観測も行な

った. 誼達光および偏光度の観測結果を複

合利用することにより、ヱアロゾ、ルパラメー

タ導出精度の向上，あるいは導出ノミラメータ

数の増加が期待できる.

図 4に PSR-IOOOにより観測された偏光度

の波長変化を示す. 偏光度は全波長にわた

って 50~70%の高い値を取る. 偏光度値の

波長変化は比較的小さく， 6月 17日(口)で最

も大きい.

100 
90 
80 

""" 70 
さ60
世 50
;，~ 40 
~ 30 

20 
10 
O 
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図4 偏光度の波長変化

-42-



3. 偏光散乱シミュレーション

3.1エアロソ、ノレモデ、ル

エアロソ、ノレは甚接的、間接的に気候に影響

をおよぼし、その特性を導出することは気候

研究において重要な課題である. エアロゾ

ルモデルを定義する特性には様々なものがあ

る. 表 2に，この研究において導出するパ

ラメータを示す. 光学的厚さとは前述のよ

うにエアロソ、ルの量に対応し、オングストロ

ーム指数は光学的厚さの波長変化を表わし、

粒子サイズに対応する. 複素屈折率はエア

ロゾノレの化学組成を表す.

表 2 エアロゾルのパラメータ

パラメータ i 指標
光学的厚さ | 量
オングストローム指数| サイズ

複素屈折率 !化学組成

3.2エアロゾソレ・リトリーバル

図 5(こエアロゾ、ルパラメータ導出(リトリ

ーノくノレ)フローを示す. 光学的厚さとオン

グストローム指数は太陽直達光観測から求め

た値を使用する(observation部). エアロソツレ

の屈折率の導出は多重散乱光シミュレーショ

ンを用し、て行なう.シミュレーションは光学

さ、オングストローム指数、複素屈折率

をパラメータとして、大気-海洋系での光の

多重回散乱を考慮、したストークスパラメー夕

刊，Q，U)の計算を行なう. ここで、多重回散

乱光の計算には加算倍増法を用いる. シミ

ュレーション値はエアロゾルパラメータ導出

を効率良く行うため、日JT(LookUpTable)に格

納して{吏用する (simulation部).次に偏光観

測データと比較を行なうため、切り出された

シミュレーション値の IヲQ，U 成分より偏光度

を計算する. 計算された偏光度と観測値がも

っとも近くなる屈折率の値を最適エアロゾ、ノレ

パラメータとする (retrieval部)• 

得られたエアロゾノレモテ、ノレを表3にまとめ

る.

表 3 エアロゾノレモデル

日付 τ(0.565) 臼 立1

6117 0.08 0.01 1.39-0.0i 

る118 0.04 0.16 L34-0.0i 

6/23 0.05 0.06 1.38-0.0i 

7/4 0.04 0.92 1.46-0.005i 

7/5 0.09 0.92 1.39-0.0i 

表 3より，典型的な海洋型の海損粒子に相当

するエアロゾノレ@パラメータが得られた.

図5 地と観測用エアロゾル・リトリーバル
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204 (エーロゾル)

fみらいJによる西部太平洋におけることア自ゾんと霊のライダー観測

杉本伸夫*.松井一部 a清水摩・劉 兆岩(冨立環境研究所)

浅井和弘 (東北工業大学〉

1 .はじめに

エアロゾルの効果 特に雲の生成を通じた間接

的効果は大気の放射過程の中で最も理解されてい

ないもののひとつである。筆者らは，エアロゾル

と雲の立体的な分布の気候学的な特徴，さらには

エアロゾルと雲の相互作用などに関する情報を得

ることを目指して，海洋地球研究船「みらしりを

用いたライダー観測を行ってきた。

「みらい J搭載ライダーは， 2波長

(1064nm， 532nm)のミ一散乱ライダーで，そ

れぞれの波長における後方散乱係数のプ口ファイ

ルの他， 532nmでは偏光解消度(散乱に伴う偏

波面の変化)の測定機能を持つ。偏光解消度は散

乱体の非球形性の指標で，雲の相(液相，氷品)

の判別やダストエアロゾルの識別に有効である。

また 2波長の後方散乱係数の比から粒径に関す

る情報が得られる。これまでに， MR99-KOl， 

03，06，07， MROO-K02， 04， 07に参加し，西部太

平洋を中心に観測を行った。

2. ライダーデータの解析

ここでは， MR99-K01 (2-3月)，03(6-7月)， 06 

(10-11月)， MROO-K04 (6-7月)について，エア

ロゾルと雲の緯度分布の解析結果を中心に報告す

る。図1に，各航海の航路を示す。

関 MR99一K01，03， 06， MROO-K04の競路

ライダー観測は，概ね各航海の全期間にわたっ

て行ない，データは10秒毎に取得した。 1日の

ライダーデータの一例を図2に示す。(上)は距

離補正ライダ一信号， (中)は同じ期間の偏光解

消度， (下)は1064nmと532nmの信号の比で

ある。この伊jでは 厚い対流の周辺の氷品雲の融

解を伴う構造(Sassenet a1. 1995)が見られる。

ライダーで、は厚い雲の上部が見えないという限界

もあるが，氷品雲の識7JI1，雨の領域の判別などが

可能である。この例のような融解層を伴う中層の

雲は熱帯域でしばしば観測されている。

また，海洋上の大気境界層の上端は高度数百メ

ートルで，全般に日変化は大きくない。また，境

界層の上端付近に高い頻度で横雲が生成してい

る。

この例のように，ライダーデータからいろいろ

な時間スケールの現象がみられるが，以下では，

エアロゾルと雲の大きなスケールの分布特性を見

るための解析を行った。
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図2 le離補正信号(上)，鋸光解消度(中)， 1064nmと
532 nmの信号強度の比(下)の高分解能表示の例
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積雲の雲底高度をさらに詳細にみた例を図4に

示す。なお，この図では「みらいJ搭載のシーロ

メータデータを用いた(低層の雲の雲底高度に限

ればシーロメータデータはライダーと同等であ

る。観測の緯度領域が広いのでこちらを用い

た。)図4の上は夏季に行われたMR99-K03と

MROO-K04，下は冬季に行われたMR99-K01と

MR99-K06の結果を示す。緯度約25度以南の領

域では，積雲の高度は，夏季は，北に行くほど高

く，冬は北に行くほど低くなっている。緯度25

度より北では，逆に，冬は雲底が高く，夏は雲底

が低い。

船上気象データと比較したところ，図5に示す

ように，最下層の雲の雲底高度は， [100-相対湿

慶]の{直と良い相関がある。これは，よく混合さ

れていて減率が一定で，場所による気温の変化が

大きくないと考えれば妥当である。一方， (図に

は示していないが)海上の潜熱フラックスとの対

応は，低層の雲のみをみると明瞭ではない。

データ解析では，プロファイル毎のライダーデ

ータにおいて，まず信号強度から雲を識別し，雲

底と見かけの雲頂高度と雲の相を求めた。次に，

雲の無いデータを選別してエアロゾルの後方散乱

係数のプロファイルを求めた。

図3に， MR99-K03の緯度毎の雲底高度のヒ

ストグラムとエアロゾルの後方散乱係数を示す。

ここでは， 日変化は大きくないと考え，全データ

を緯度のみで分類し，雲分布のヒストグラムと平

均的なエアロゾル分布を求めた。各緯度のデータ

数は均一ではなく，またデータ数も多くないの

で，気候値を表すわけではないが， 4回の航海の

データから，雲およびエア四ゾルの分布の特徴を

ある程度抽出することができる。

まず，海洋上の境界層高度はおよそ600~

1000mで，境界層の上端に高い頻度で積雲の生

成が見られる。高層の雲は高度15kmくらいまで

見られ，中層の5km付近にも高い頻度で雲が見

られる。
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図3において，エアロゾル濃度は，大陸からの

気塊が観測される緯度約25度以北で高い。この

傾向はこの例のみでなく他の航海でも見られる。

関6，国7にMR99-K03， MROO-K04とMR99-

KOl， 06について，エアロゾルの積分後方散乱係

数(IBC)， 2波長の後方散乱係数の比(高度

500m) . 0-3kmに雲底を持つ雲の量，海上風速

をそれぞれ示す。

後方散乱係数の 2波長の比の植は，緯度約25度

以南ではエアロゾルの濃度の高い領域で高い。す

なわち，エアロゾルの多いところでは粒径も大き

いことが推定される。一方，緯度約25度以北で

は2波長の比の績が小さく，粒径の小さいヱアロ

ゾルが高濃度で分布することがみられる。

抵緯度のエアロゾルについては，海上風速と濃

度の間に正の相関が見られ，大部分は海塩粒子で

あると考えられる。図8にIBCと風速の関係を示

す。
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et al. 2000b)やゾンデ観測にみられる気温の逆転

と対応している(Pinanditoet al. 2000)。この逆

転は，伊jえば森林火災エアロゾル層の上端にも対

応し，物質輸送の観点からも重要である。雲の生

成機構と大気構造の形成過程について rみら
いj のラジオゾンデ， ドップラーレーダーのデー

タなども用いて解析を進めたいと考えている。
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図8に示すように積分後方散乱係数は海面風速

の指数関数で表される。これは， MR99-K03に

おいて，ナウル島近くの赤道太平洋上で行われた

定点観測 (Nauru99)の結果(Sugimoto et al. 

2000a)やサンプリング測定による過去の文献

(Hoppel et al. 1990， O'Dowd et al. 1993)と概

ね一致する。
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3. まとめ

以上の観測結果から，西部太平洋の低緯度の貿

易風帯のエア口ゾルは，濃度の高い場合はほとん

ど海塩粒子であると考えられること，エアロゾル

の濃度および、粒径は海面風速と相関を持つことが

示された。一方，北緯約25度以北ではエアロゾ

ル濃度が高く，粒径は小さい傾向が見られた。こ

れは，大陸性のエアロゾルによるものと考えられ

る。との傾向はNOAA/AVHRRの解析結果

(Higurashi et al. 2000)などと一致する。

エアロゾル濃度と積雲活動の対応は今後の研究

の重要な課題のひとつである。以上の観測結果で

も，風速の大きい領域では雲量も多い傾向がみら

れる(図 6，7)。しかし，積雲生成におけるエ

アロゾルの効果を明確にするためには積雲の粒径

などをより直接的に測定する必要がある。そこ

で，パイスタティック方式の新しいライダ一手法

を用いた雲の粒径測定(Sugimoto 2∞Oc)と，通
告総合研究所の雲レーダーと組み合わせる観測手

法(Okamoto et al. 2000)の両方を計画してい

る。

一方，熱喬域の大規模な対流雲の周辺で観誤.iJさ

れる高度 5km 付近の氷品雲の融解を伴う構造

(図2)は，筆者らがジャカルタで観測した雲底
高度のヒストグラムの顕著なピーク(Sugimoto
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204 (粒径分布;鉛直分布;海塩粒子;変質)

許容 ACE-Asi畠鶴癌におiする大気工ア毘ゾ的観灘

*三浦和彦(東京理科大学理学部)、河村公隆(北海道大学抵温研究所)、

植松光夫(東京大学海洋研究所)、杉本伸夫(国立環境新究所〉、児島 紘(東京理科大学理工学部)、

横内楊子(国立環境研究所)、米山邦夫(海洋科学技術センター)

1.はじめに

エアロゾ/レの気候への影響を讃べるためには、

海洋大気エアロゾ、ノレの濃度分布、化学率島妻、光学的

特性を知る必要がある(三浦、 2000)。

Aa-Asiaは I窃p(地球圏一生物盟国際協同研究

計画)のコアプロジェクトの 1つである lGAC

(International Global Atmospheric Chemistry 

Project、 地球大気化学国際協同研究計画〉が計額

している Aa(Aerosol Charactarization Experi-

ments)の4番目の観測プロジェクトで、 2001年か

ら2∞5年に西部北太平洋域にて行われる。宮本も

衛星、航空機費議台、地上での総合観測が予定され

ている。日本の船舶での集中観測は、みらい蹴01-

K02航海 ω01年 5月 14日"'-'28日〉、 問。3一K02

船毎 (2003年2月28f=j"'-'4月10日)が予定されて

いる。これらの観測に先立ち、昨年二つの pre

ACE-Asia献海(話R00--K04航海 :6月 13日"'-'7Ji 6 

持、語1-00-3鰍毎 :6月初日"'-'7月 27日)斜子わ

れ、我々は描ROu--K04航海に参加した制i山高2000)。

ACE-Asiaにおける我々の研究の特徴は、第一に、

4.4nm"'-'5∞伽mにわたる粒荏分布を3台の計演鰭(第

1表〉で間持に測定すること、第二に、ラドン、ト

ロンの同時測定により、エアマスの履歴を調べるこ

とにある。大陸起源のエアマスの輸送時間と粒径分

布の時間変化から、エアロゾ、ノレのプロセス研究を行

う。第三は、船上にて保留気球観測を行うことであ

る。気象ゾンデ、 OPCゾンデ (RION鼠12)、インパ

クターを係寵し、濃度とともに元素分析、粒子の混

合状態の観察を行い、光勃ぢ厚さiこ対する大気境界
麗エアロゾルの寄与を明らかにすると同時に、鉛度

分布の清報から、粒子の発生、輸送などの挙動を解

明することを目的としている。

第1表粒窪分布讃i民装置

走査型モゼリティ粒都漸器 (S郡): 

TSI 3936N25 (3085 + 2025A) (44くdく168nm)

光散む粒子計数器(舵:): 

まion五C18(d>100， 150，200，250，3∞，500nm) 

Rion K∞1D (&300， 500， 1∞0，2∞0，5蹴愉)

豆ion限12(窃lCゾンデ)

(d>3∞，500，700，1∞0，200む，5000nm)
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2.サンブザングシス宇ム
航海に先立ち、物理計測のサンプリングシステ

ムを見直し、サンプリングタワーとマニホールドを

作った。白鳳九では計測室の天井に穴をあけ、甲板

に垂疫にサンプリングタワーを立てた。みらいでは

計測室の天井に穴をあけることがで、きなかったので、

第1図に示すようにサンプリングタワー (80中x3 

m、流量80l/min)を立てた。

第2図に屋内で測定したみらいサンプリングシス

テムの粒子損失の結果を示す。 2台の舵 (RION

K∞1D)を用い、インレットの先と、マニホールド

の後方で測定した。器差を考慮すると、度径 2悶1

より小さいレンジの粒子損失は 1悦以下、 5開1のレ

ンジで30耀度であることがわかる。

以上のように沈着に関してはほぼ問題ないが、い

まだ湿度の問題が残ってしも。 ACE-Asia車協では、

雰囲気の謹度と事故桑させたエアロゾルの粒径分布を

同時に測定することを検討している。

第1図 「みらいjのサンプリングシステム
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i i →でi
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1 

第2図 サンプリングシステムによる粒子損失



少率が大きいことがわかる。さらに海面付近では粒

子の増加が見られ、海塩粒子の嵐長力依存が約 2∞磁
の高さまで及んでいたことがわかる。

船上と係留気球と同時にインパクターで捕集した

粒子をSE話!EDXで元素分析した。鱈々の海塩粒子の

変質の度合いを Cl//Na(質量比)で表わし、変質

なし (Cl/Na>1)、弱変質C1>Cl/Na>O.号、強変質

(0.5>Cl/ぬ)と分類し、その割合を示した(第 6

図)。大気の安定度と上投愛すると、中立の時 (6/18)

は上空、船上とも間程度の変質を受けているが、安

定な時 σ/4)は、上空の方が変質の度合いが著し
いことがわかる。
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3.轄賦ば.04麓語的観灘錯粟

取むかま04薮漉は8月13日に関根浜を出港し、140E

線にそって南下し、 6月 20日"""'30畏まで定点

(7N， 140E)観測し、 7月6J3に績須賀に帰港した。

第 3図に 3台の計調躍で灘定した粒筋き布を

示す。サブミクロン粒子は日本列島から費留もるにつ

れ表記、し、特に 30nm以下の粒子の減少、が著しい。

800nmより大きい粒子は 16-30Nの海域で増加して

いる。第4図に定点で澱定した粒径分布の愚力依存

性を示す。これまで報告されているように嵐が強く

なるにつれ、海塩粒子の発生が増え、大きい粒子が

増加している。このような結果が得られたのは、新

しいサンプリングシステムにより大きい粒子の沈着

が無視できるためである。

船上での自動計測、サンプリングの他に、係留気

球に舵ゾンデを係留し、粒子濃度の払涯分布を測

定した。 12屈の係留を行い、最高 1300mまでの観

測に成功した。 8月23日の測定例を第5図に示す0

5∞m付近に境界麗が観測され、境界層の上で濃度
が抵くなっている。また、粒径の大きし粒子ほど減

104 103 101 10' 
conc器ntration(/1) 

o 
100 

一骨一-Sekinehama 

…智一 40・32N

目ー。ー-30そ5N

--"'--24ぺ6N

-1"----13ぺlN

OPCゾンデで測定した粒子濃度の鉛誼分布第5函

80 

60 

40 

20 

O 
100 

10
5 

「T
 

.，「
1

1
1』
E
F

』

』

。
。
。

的

'ghυ
日
白
窃
A
U
一喝

¥
Z唱

10
4 

80 

60 
10
4 

10
8 10' 

diameter ; nm 

102 
10・2

10骨

40 

20 

一
一
…
}
鱗

山

N
¥
ψ

点

市

w

「
〓
足

一一一一十一繍

第8図海塩粒子の変質の捕集高度による違い

上国が上空、下関が船上で捕集したサンプル。

粒径分布の緯度依存第3図
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三浦和彦， 2∞0:海洋大気境界層内エアロゾルの物
理・化学的性質，エアロゾノレ研究 15，327-334. 
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Study on the Transport Process and the 
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107，1091 (海面フラックス)

渦相関法による海面フラックスの自動観測システム

台高橋総司，中西彩子〈岡山大学大学院)，塚本 修〈向山大学)，竹見哲温(大阪大学大学続)，

石田慶史(神戸商船大学/地球観測フロンティア)，米山邦夫(海洋科学技術センター)

1.はじめに

地表面・海面から大気に輸送される熱エネノレ

ギーや水蒸気量の測定は、温度計、湿度計、風

速計などの一般的な観誤務鋸去を用いた場合、熱

収支法やバルク法などによって求めることにな

るが、これらの方法では経験的な係数などを含

むために精度的には多少の不安がある。

この間題に対して、現在では観誤i臓器の進歩

により超音波風速計、赤外繍毘度計など、一般

の観測機器よりも応答時間の短い乱流計澱告を

用いて風速@気温@湿度などの乱流変動を直接

観測することが可能となっているO これらの観

測によって得られた変動値を用いて乱流フラッ

クスを直接計算する渦相関法がもっとも精度が

良いと考えられており、最近の陸面観測では多 第1図前部マスト頂部の乱流計誤報鱗

く採用されている。海面への応用はプラットフ

オームの動揺を除去する必要があることから立

ち遅れてはいるが、これまでにも特定期間(時

間における集中観測としていくつカヰ子われてき

た(Nauru99，高橋ら 2000など〉。今回からは、

特定期間だけでなく常設の機器として連続的に

手刻動することが出来るようになったので、その

システムについて紹介する。

2綴讃i機器

海洋科物支討~トセンターの観測船切らし \J ~こ

常設の乱流計誤暗号として用いることが出来るよ

うになった測定機器は次のもので、あるO

3次元超音波風速温度計

(KAIJO DA-600・3TV)

赤外線湿度変動計 第2図ラックにまとめられたデータ変換器

(KAIJO AH-3∞) とデータ収録用PC

船体動揺検出器(加速度計@角速度計)

(関東航空言十器 KSOOALOOl) 超音波風速温度計、赤外線湿度計、温湿度計

4勝ヰ計 などのセンサーは、船の前方部分にある高さ約

(Applied Geomechanics JVID-900・T) 24mの前部マストの最上部に設置された(第 1
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図)。船の前方で高い所に言υ荒計測器を設置する
ことによって船体の熱的、力学的影響を最/印長

にすることができる。また、乱流計課暗号と動揺

検出器を同ーの場所に設置することで、船体動

揺補正の手法を単純化する事が出来る

('TI討cahashiet al，2000)。

これら各センサーからの信号は、前部マスト

から約 100mの信号ケーブノレを経て船内の完験

室に導かれる。そこで、第 2図で示すように、

超音波風速温度計、赤外線湿度変動計、動?説会

出器のデータ変換器は、 1つのラックにまとめ

られている。変換器からの出力データは、第 1

表に示すとおり 16チャンネルあり、超音波風

速温度計と赤外線湿度計(基準温湿度計を含む)

から得られる気象デー夕、および{七勝報十、加速

度計、角速度計から得られる動揺データの2つ

に大別することが出来る。

第1表観測データ項自

αf 測定項目 計調掛端

O SAT-X (水平横方向) 超音波風速温度計

1 SAT-Y (水平前後方向) 超音波風速温度計

2 SAT-W (鉛直方向) 超音波風速温度計

3 SAT-Ts (気，rID 超音波嵐速温震計

4 AH-官ef(気温j 赤外線湿度変動計

5 AH-RfCref (相対?毘度) 赤外線湿度変動計

6 AH-q' (比湿変動) 赤外線湿度変動計

7 AH-I (受光強要う 赤外線星度変動計

8 Clino-Pitch (Pitch角) 傾斜計

9 Clino-Roll (恥丑角) {斡計

10 Aαcel-AX (前後方向) カ母車度計

11 Acαe1・瓦y(接訪向) カ母車度計

12 Accel-AZ (鉛直方向) 加速度計

13 Omega-QX (x軸周り) 角速度計

14 Omega-QY (y軸周り) 角速度計

15 Omega-QZ (Z軸周り) 角速度計

これら 16チャンネノレの信号は、データ記録

装置である Windowsパソコンに 0.1秒間隔で

取り込まれ、 30分間毎のデータを1つのファイ

ノレとして連続的に保存してし1く。ファイルは、

B出紅yで保存した場合、 1日で約 501VIBの容

量になる。データ記録のためのソフトは

LabViewシステム (NationalInstruments)を

使い、その場でリアルタイムにデータの持系列

を見る事ができ、エラーなどのチェックも可能

である。これら観測システム全体のブロックダ

イアグラムを第3図に示す。
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第3図観測システムブロック図

3.1¥偲∞-KI悦航海

今回の観測を行った「みらしリの五夜ROO-K04

航海は、 2000年8月 13Sに青森県むつ市関根

浜港を出航し、 140E上を観測を行し1ながら、

5N 付近まで、まっすぐ南下した。 6 月 19 日 ~6

月30日まで5N，l40Eの定点で集中観測を行し¥

帰途も観測を行し1ながら7月5日に1蔵資賀港に
入港した。集中観測期間中は、乱流フラックス

観測、ラジオゾンデ観測、 C宝 t剥tとを 1セ
ットとして繰り返され、言U茄フラックス観測は

3時間毎に約1時間調獄売して行われた。この各

1時間には、船体の熱的、力学的影響を避ける

ため約3'"'"'7ノットの速度で風土方向へ走らせ、

その後、定点に戻るというサイクノレを繰り返し

た。

今回からは、そのような特定時間のみでなく、

乱流観測データは、出航から寄港まで連続した

ものが得られている。これによって広範囲の海

面乱流フラックスが渦相関法を用いて精度良く

新語できるようになる。このような常設海面フ

ラックス測定システムを備えた観測船は世界的

にも例がない画期的な試みである。
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一方、連続観測データの問題点として、不良

データをし功￥にして取り除くかということが挙

げられる。不良データ除去の一例として第4図

を示す。第4図上段は、潜熱フラックスの生デ

ータを示している。これを見ると、上下に大き

く外れたデータが多く含まれているのが分かる。

この最大の原因としては、赤外線温湿度計の受

光窓に降水が付着することによって、湿度変動

が正常に計測出来なくなる場合が挙げられる。

この図最下段は、赤外線温湿度計の受光強度の

変化を示したものであり、値が時々60以下に下

がっているのがわかる。これが、ほぼ降雨時に

対応しており、この時の潜熱フラックスの値を

削除すると中段に示すように不良データはかな

り除去する事が出来る。

その他の不良データの要因としては、船体に

対する相対風向・風速、信号ノイズ、そして、

操船による振動ノイズなどがある。これらの不

良データを取り除くことによって合理的なデー

タセットを作ることが出来る。

lntとn8止:'l.rrns
」一一ムー---'-一四」

6125 6/27 6/29 

10分毎に得られた潜熱ブラックス

の不良データ判定の一例

上段:計算された生データ，

中段:下段に示された赤外線湿度計

の受光強度の不良部分を除去する

ことによって得られた潜熱フラッ

クスの時系列

6/21 6123 

Date 

6/19 6/17 6/15 

40 

6/13 

第4図

20 

(主的
Cω

主制るコ)】
lz〈

4.まとめ
大洋上を航行する観測船に渦相関法による乱

流フラックス測定システムを搭載し、連続的に

データを収集する事によって、広域の、また時

間的にも密度の高い高精度海面フラックスデー

タを得ることが出来るようになったO これによ

って、従来、特別観測として特定期間のみ行わ

れてきた乱流フラックス観測が非常に広範囲に

行えるようになり、これと、放勇持見測や他の海

上気象観測とを統合することによって非常に質

の高い大気一海洋相互作用についてのデータセ

ットを作成することが出来る。

今後の展開としては、現在のLabViewシス
テムに船体動?諒吉正のフ。ログラムを組み込み、

現在のオフラインデータ処理から、オンライン

での連続自動処理でフラックス計算を行い、世

界中の広い海域で海面フラックスのリアルタイ

ム評価を確立すれば、多くの船舶にこの自動観

測システムを応用することが可能になる。

参考文献
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107.10担(大気一海桝自互作用)

西太平洋赤道域におけるバルク法による海面熱収支の評舘 (2)

*中西彩子@高橋聡司(岡山大学大判完).塚本修(岡山大学)

1 .はじめに

西太平洋赤道域(~創く域)は、 1年を遇して海面水

温(SST)が 28
0

C以上の常に高い水温を保っている

場所であり、また、地球上で最も大気の対流活動の

盛んな場所である。この暖水域の熱収支を知ること

は、地球規模の気候変動を理解するために掻めて

重要である司

本研究では、海洋科学技訴子センターの海洋観測

船“みらし、円のlVlROO-K04航海による西太平洋赤道

海域の海洋気象観測データを用いた。そして

Fairall et al(1996)の開発した、"大気一海洋ノ〈ノレ

クフラックスアノレゴリス、ム"を使用し、パノレク法による

海面熱収支に関する各勧ラックスを算出した。そし

て、このアノレゴ、リズトムで、計算された表皮温度と、放射

温度計、 SeaSnakeで観測されたSSTとの比較を

行った。また、海面熱収支を、昨年間時期の

l¥IIR99長.03貴却毎でのデータと比較した。

2.観測データ

本研究で用いた海洋気象要素(気温、海面水温、

比湿、気圧、雨量、風速、風向、短波及び長波搬す

量)は、 2000年6月 13日むつ関根浜出器おも始ま

って7月6日横須賀入港までの観測データであるq

また6月 20日0時."-'7月1日0時(呂本時間)は北緯

140度東経7度付近において、定点観測が実施され

ているa観測船における代表的な気象要素の、航海

中の変化を表したのが図1で、横軸は世界時で表し

ているaこれらの変化を概観すると、赤道付近の気

温は 25------29
0Cの簡で変動しているのに対し、海面

水温は 30
0

C近くでほぼ一定した僅を示している。ま

た、6月13日から 17日にかけては、青森の関根浜

から南下していること、及び黒潮の影響で海面水温

が急激に上昇している。5月13日------15日には梅雨

前線を通過した。また、赤道付近では、大気潮汐に

よる半日周期の規則的な気圧変化が顕著に見られ

る。前年のlVlR99・玄03航海に比べて、本航海中は

雨が多く、日射量は少なくなってしもが、下向きの長

波放射量は平均して約 400W/m2で一定してしも。

風向は、赤道付近では東よちの底、つまり貿易患が

卓越しているが、日本に近づくにつれ西よりの風が

卓越している。

3.大気・海洋ノ〈ノレクブラックスアルゴリズム

このアルゴリズムは、定常で水平方向に一様な気層

において、乱流状態にある風速や気温は、地表に

おける摩協芯カと鉛直ブラックスおよび浮力だ、けで、

一義的に決定されるとし1うMo出n-Obu誕lOVの相似

員IJに従っており、観測された気象要素の値を入力す

ることで、顕熱フラックス弘、潜熱ブラックスQe及び風

応力てiを簡単に晃績もることが出来る。この乱流フ

ラックスを見積もるため、アルゴリズムに組み込まれ

ている基本式は以下の通りである。

顕熱ブラックス Qs=pCpChS(:乙-a)

潜熱ブラックス Qe= pLeCeS(qs -り
風応力 :τi= pCdS(USi - Ui) 

p:空気密度

Cp:空気の定圧比熱 (1004.67JIkダK)

Ch，C.，Cd:顕熱、潜熱、風応力のパノレク輸送係数

S:風の乱れの成分を含んだ風速檀

ι:水の気化の潜熱
え:海面水温

.9:混位

qs:海面温度えに対する飽和比湿

q:比湿

Usi:海菌での流速

U，:ある測定高度 Zでの水平風速

[表皮温度]

このアルゴリズムには、海面ブラックスを十

10W/m2で、見積〉るために必要とされる、海面下

4.5mで測定された海面水温デ、ータに表面上の同日

射による暖水層(w紅 m layer)"と表皮冷却“(c∞1
sJrin)円の効果を加えた表皮温度を推定するための

式が組み込まれている。

海面水温 Ts(4.5)に、日射による暖水層の効果A

Tw(4.5)、表皮冷却効果L1Tcの補正を行った表皮水

温Toを算出するための基本式は以下の通りである。
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図1 観測データ
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図2 大気一海洋ノ〈ノレクフラックスアルゴリズムによる計算結果

(左上:顕熱、左中:密熱、左下:風応力、右上:降水量(観澱値)、右中:海面水温@推定表

皮温度、右下:日射による媛水層の効果ム1¥v(4.5)・表皮冷却効果ムTc)
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この期間は天気があまり良くなかったので、自射

によるZ創く効果よりも表皮冷却効果の方が大きいた

め、表皮温度はTs(4.5)よちおよそO.4
O

C低く、表皮温

度がTs(4.5)を上回った日はほとんど無い。降水熱フ

ラックスを除く各種ブラックスは、風速に大きく左右さ

れていることがわかる。

ところで実質的な海面を通しての熱の交換量を表

す物理量が正味の海面ブラックスになる。式で表す

と、

九=え(4.5)-~え + ~Tw(4.5) 

[降水熱ブラックス]

降水によって海面に輸送される顕熱ブラックスを求

める式も組み込まれている。

Hsr = RC pwaw (1 + Bo -~ ~T 

Qo = (1-ref)Qsw -Q，w一位-HsJ-(Qe十H，w)
rザ:アノレベド

Q sw:日射量

Q，w:純長波放射量
Q s:顕熱ブラックス

O e:潜熱フラックス

H ，..: Webb 補正

H sr:降水熱ブラックス

この式から算出した正味の海面ブラックス値を赤道

域での観測期間に絞ってプロットしたグラフが図3で

ある。

(0.055 ) 

R:雨量mrnJh)

Cpw:水の比熱4000J/kgfK)

α:水蒸気及び熱の拡競カ果を考慮した湿球σ要素

Bo:ボーエン比

ムT:海洋一大気間の温度差

4.海面ブラックスと表皮温度

大気一海洋ノ〈ノレクブラックスアノレゴ、リズトムによって

算出された各種ブラックス、更に日射による5剣く層と

表皮冷却による表皮湿度と海面水温TsC4.5)及び自
射による日財唱の深さ変化を時系列で表したグラフ

が図2である。

図3 iE味の海面フラッ

クスの変動

上)2000年五感∞圃K04

航海の結果

下)沼鈎年》宙開-K03

航海の結果
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上は年2000年l¥1R00-K04航海のもので、下は

1999年l¥1R99-K03航海の結果である。この図から、

正味の海面フラックスは昼間は海洋に吸収され、

夜には逆に、海洋から放出されていることが分かる。

また、 1999年のデータでは、正味の海面フラックス

の1日平均を求めると、 55W/m2程度の熱が常に蓄

積されているのに対し、2000年のデータでは、天気

が悪かったこともあり、定点観測期間内の財熱量は

負の値となっている。このことは図2に示したSSTが

下降傾向にあることと、定性的には一致している。

[海面温周

定点観測期間中、船の先端部に放射温度計

(TASCOTH壬700)を設置し、海面表皮混度(SSST)

の測定を行ったO 図4は放射温度計によるSSSTと、

Ts(4.5)、船の先端部で温度計を海面に垂らして測

定したSeaSnakeによるSST、そして計算して得ら

れた推定表皮温度を比較したグラフである。放射温

度計の値を除くと、O.4OC以内の差で同じ様な動きを
しているG 特に、SeaSnakeの値と表皮温度はよく

似た値となっている。しかし、放射温度計による

SSSTは、夜間は差が小さし1が、昼の温度上昇が他

に比べて大きい。この違いは、海面による反射や、

放射温度計自体の温度上昇などの影響が考えられ

るが、今後検討しなければならない課題である。

誰定義農j量産一一放射還震計……τs(4.5m)一一SeaSnake 
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Day (UTC) 

図4 71<;'患の比較
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5.おわりに

本研究では、l¥1R00長04航海と長底的-K03航

海の2つのデータを比較したが、1998年の海洋観

測船“みらい"で行われたデータも加え、更に長

いタイムスケールで見たフラックスの変動を角特斤

したい。

また、現時点では、航海中の全データを使用し、

数日間の変動を角特斤しているが、降水の前後数時

間など、もっと短いタイムスケールでのフラック

ス、 SSTの関連を調べていきたい。

最後に本航海でお世話になりました「みらしリ

の橋本船長、米山邦夫主席研究員はじめ乗組員、

乗船研究者の皆様にお礼申し上げますG

6/28 6/30 
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13(pC02;西太平洋赤道域;水平・鉛直分布)

西太平洋赤道域における大気@海水中二酸化炭素の測定(2)

*河野雄彦(岡山大学大学院ト岩田淳@山下栄次(岡山理科大学)ー塚本修(岡山大学)

1.はじめに

海洋は大気と比較して約 50倍以上の炭素を貯

蔵しており人間活動の結果放出される二酸化炭

素の重要なシンクとして認識されている。しかし，

大気中の二酸化炭素増加に対応した海洋の二酸

化炭素取り込みの増加について直接的な観測結

果はほとんど報告されていなし¥(半田，1996)。海洋

の二酸化炭素分圧の時間的@空間的変動は大気

に比較して大きく，大気・海洋間二酸化炭素交換

の方向@度合いを決定するのは pC02であるとし、

ってよい。我々はこれまで、 1998年，1999年の 6，7

月に「みらしリ(海洋科学技訴j十センター)により西太

平洋における pCOzC海水中二酸化炭素分圧)の観

測を行ってきたa可野ら， 1999;Konoθt.al，2000)。
今回， 2000年6月 13S'"'-'7月5日に行われた

「みらしリMROO-K04観測研究航海によって得ら

れた西太平洋赤道域における pC02/PC02のデ

ータより，pC02とPC02の緯度変化および pC02
の鉛直分布について報告する。なお，pC02の測

定は，大滝等(1994)により開発されたバブリング

方式による岡山式pC02自動測定装置を用いた。

2.方法

Fig.1にRNIみらし¥JMROO-K04航海の航路

及び CTD-RMS(CTD-RosetteMulti Sampling 

system)の採水地点を示すD 測定期間は， 2000年

6 月 13 日 ~7 月 5 日である。 R/V Iみらしリは，青

森県関根浜港を出港し， 140oE， 300Nまで南下した。

さらに1400E線に沿って50Nまで南下した。折り返

し70Nまで進み，定点観測を行った後，神奈川県

横須賀まで北上した。水平分布測定を行った海或

はFig.1において0-0，x-xの範顕である。
CO2測定は，大滝等(1994)により開発された岡

山式pC02自動測定装置に改良を加え，一台の非

分散型赤外線ガス分析計約DIR)を用いて， pC02 
とPC02を交互に 30分毎に測定できるようにした

装置を用いた。この装置は平衡器を，表面海水の

循環しているジャケツトに浸け，測定中に平衡器

内の水温が室温の影響を受けないようにしてある。

また， pC02は約500mlの部ヰ海水で測定すること

ができる。

F思1R/V Iみらし¥JMROO-K04航海の航路

及びCTD-RMSの採水地点。

水平分布測定を行った海域は0-0，
x-xの範囲，韓は CTD-制 S蹴丈地

点を示す。

誠司海水は，海水面より約6m下にある船底採

水口から連続的に導入され， pC02， SST(表面海

水温:OC)，S(塩分:psu)， pH， DO(溶存酸素:mg/l)

を測定した。 PC02測定用の大気試料は，海面か

ら高さ 14mに取り付けられた前部マストの採取口

からテアロン管を通じて連続的に採取した。 pC02
水平分布の測定距離間編は，平均航行速度が

14knotで、あったので"，30分毎に測定を行うと 13krn

になる。

pC02鉛直分布の測定地点は，Fig.1に示した場

所で合計7地点である。 1400E~こ沿って 30， 25 ， 20 ，

15， 10， 5， 70Nで行ったO誠司採水は，船の後部甲
板よりCTD-RMSを投下し，水深1000，750， 500， 

400， 300， 200， 150， 100， 75， 50， 25 mの海水を

500ml褐色ポリ容器で、ボトル採水したo また， 0m 

(表面)の海水は，バケツ採水を行った。 1@Jの

CTD採水に要する時間は約 1時間で、あったO採

水された海水は，約 2~3 時間表層水につけ，処
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理温度を一定(26'"'-'280C)(こした。その後，各サン

フ。ノレ毎に岡山式 pC02自動測定装置を用いて測

定した。また同時に水温 (OC)， pH， OO(mg/l)を測

定した。

3‘結果及び考察

3.1緯度変化

Fig.2に西太平洋における pC02，PC02， SST， 

S， pH と 00 の緯度変化を示す。 pC02は 254.0~

407.7μatmの範囲で変動し， 40oN~280N まで

徐々 に増加し， 280N以南は徐々に減少していた。

測定期間を通しての pC02の平均値は 345.3μ

atmで標準偏差は 26.3μatmで、あったOまた，

PC02 は 369.0~37 1.9μatm の範囲で変動し，測

定期間を通しての PC02の平均値は 370.5μatm

で標準偏差は 0.61μatmで、あったopC02の水平

的変動は PC02と比較して大きかった。 Ll
pCOzCpC02 -PC02:μatm)は 280N~300N を除く地

点で負となり，これは CO2が大気から海洋へ吸収

する海域であることを意味する。今回の観澱でほ

とんど海洋は CO2について吸収域で、あったが日

本への帰路途中の際，280N~30oN の海域に本

観測中唯一の放出域が観測されたことは注目さ

れる。 F日ig.3にMR悶O∞Oか一一一-KO悦4観測期間中のSST-Sダダ、
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Fig.2西太平洋におけるpC02，PC02， SST， S， 

pHと00の緯度変化
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Fig.3 MROO-K04観測期間中の

SST-Sダイヤグラム

Auea-1: 40-360N，Auea-2: 36-340N， 

Auea-3: 34-290N， Auea-4: 23-70N， 

Auea-5: 30-230Nを示す。

イヤグラムを示す。この図より水温と塩分による海

水特性を知ることが可能である。観測を行った海

域は水温と塩分についてArea-1からAuea-5ま

で5つの海域に区分することがで、きたoArea-1に

おける SSTとSの平均値はそれぞれ 15.9
0
C，

32.6psuで他の 4糊或と比べ{財鍋，低塩分であ

った。この海域において 00の値も高いことから

親潮であると考えられた。Area-4におけるSSTは

平均値と標準偏差が 28.8
0
C，0.6
0
CとSSTは変動

が小さかったO しかし， S は 34.5~35.5psu の範囲

で変動していた。 pC02の大きな値が見られた

Auea-5はSST-Sダイヤグラムではきれし吋こ海域

区分できて，高濃度の CO2の存在が鞘教的であ

ったO

3.2鉛直分布

Fig.4に西太平洋における pC02の鉛直分布を

示す。 pC02は深度が増すにつれて増加していた。

すべての測点において，表面で約350μatmで、あ

ったpC02は水深1000mで約2000μatmとなって

いたが， pC02の変化の位相はそれぞ、れ異なって

いた。たとえば，水深200mにおけるpC02を見て

みると，測点 1~7 までそれぞれ 414.2 ， 546.1， 

532.0， 532.7， 719.4， 1223.1， 1242.3μatmであり，

f邸毒度になるにつれて高濃度の pC02を含む海
水が表面近くに存在していた。
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Fig.5西太平洋におけるTsの鉛直分布Fig.4西太平洋におけるpC02の鉛直分布

Fig.5に西太平洋における Ts(水掛の鉛直分布

を示す。 TsはpC02とは逆に，深度が増すにつれ

て下がっていた。 150N以南における測点では水

深0'"'-'100mの震にはっきりとした水温躍層がみら

れた。また，水温の鉛直分布より低緯度になるに

つれて低水温の海水が表面近くに存在していた。

また， 100N以南(CTD-005'"'-'007)の水深150mに

おける水温の変化は赤道反流(3ON'"'-'100Nに位置

し?層の厚さは 100-------200m程度の東向きの海流)

の影響が考えられる。この変化は pC02の鉛直分

布にも共通して見られることから赤道反流は表面

海水よりも高濃度の pC02を含む海流であると考

えられる。
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201(大気化学)、402(大気汚染)

西部熱帯太平洋海域における一酸化二窒素測定

林 美鶴*・石田賢史(神戸商船大学) 兼子朋子(神戸商船大学大学院)

柴山稜ー・森脇嘉一(大阪大学大学院)

1. ，まじめに

温室効果ガスの一つである一酸化二窒素

(N20)の大気-海洋需の交換量及び海洋中の

鉛直分布を把握するため、 1999年に引き続き

(石田ら、 20∞a，石田ら、 2∞Ob)海洋科学技

術センター海洋地球観測船「みらいjにおい

て、西部熱帯太平洋海域での大気中・海水中

のN20濃度測定を、 20∞年6----7月にかけて実

施した。

2.銑量豊l!U観普覇地点
航路国をFig.l~こ示す O 太線が今航海の航

路である o 2000年香月13自に八戸港を出港し、

35N， 140Eから140E線沿いに5Nまで南下、吾

月21-308に7N. 140Eで定点観瀦を行い、 7

月6日に横浜港へ入港した。尚、細線は199ヲ

年の航路である。

Table 1に示す期間・場所において、大気

中・表麗海水中のN20濃度を3時間又は岳時間

毎に測定した。またTable 2に示した日に各

署採水を行い、海水中N20濃度を測定した。

3.事覇定方法

測定システムの構成国をFig.2に示すo N20 

濃度の測定には、非分散型赤外線ガス分析計

(NDIR)によるN20分析計(日本サーモエレク

トロン社MODEL46C)を用いた。分析精度は

土20ppbである O 大気を前部マストの海面上

約14mにある大気採取口から導入して、乾燥

カラムを経由した後、 NDIRで大気中N20濃

度を測定した。

海水中のN20濃度は、バプリング法による

平衡器で試料ガスを進水と平衡させ、平衡前

後のN20濃度差から推定する方法を用いた。

平衡器に海水を導入するとともに、既知の

N20濃度のキャリアガスを平衡器内で、バプリ

ングさせ、バプリング後の試料のN20濃度を

NDIRで測定する G 複数のキャリアガスを使

用することにより Fig.3に示すような検量隷

が得られ、バプリング前後のN20濃度差がゼ

Fig.1 

Table 1 Observational period and position 

of N20 concentra註onin air and sea surface. 

p'eriod Position 
O υ 

3阻 e16 -June 20 25~N to 5~N on出e140~E line 

June 26幽 Ju悶 29 7
0
N 140
0
E 

Table 2 Sea water sampling date， position and depth 

for N20 

Date Position Depth(m) 

June 23 7
0
N， 140

0
E 0， 50， 150， 200， 300， 500， 1000 
O 

June 24 7~N， 140~E 0， 50， 100， 150， 250， 750， 10む9
O 

June 25 7~N， 140~E 0， 100， 200， 300， 400， 500， 750 

June 30 7
0
N. 140

0
E 1000 

Sea Water 

tir 

曹

i NDIR N20 Analyzer I 

Fig.2 The N20 measuring system. 
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ロとなるN2U濃度を、海水中のN20濃度とす

る。

表麗海水中のN20濃震測定には、鉛首寄与

の水深約5酷から汲み上げている実験用海水

を用いた。海水とキャリアガス辻、いずれも

流量約111minで平衡器に導入した。パプリン

グ後の試料は、乾燥カラムを経由してNDIR

へ導入した。 N20濃度の鉛藍プロファイル測

定には、 CTD/Carousel探本システムによる各

麗採水の海水を舟いた。各暑から41ポ1)瓶で

5本のサンプルを得て水j昆を室j量に露11染ませ

た後(約24t)、ポ1)瓶に藍接パプラーを挿入

してキャワアガスを流量500関l/minで10分開

パプリングした。パプワング後の試料はサン

プリングパックに充填し、産ちにNDIRで

N2U濃度を灘定した。いずれの場合も、 3--5

謹類のキャリアガスを使用した。

4.結果

4.1大気中@表題海水中の関心濃度

Fig.4に140E線南下中の大気中@表麗

中関心濃度を不すo 18Nよ与も北で辻、大気

中の閣の濃度が表罷海水中よりも

高かった。これに対し18Nよ号甫で問、

と表膚海水中のN20濃震差は平均で、

非常に小きかった。 Fig.5，こ 140E鎮の水深

150縮までの塩分量奇麗圏を示す。 15N--

かけて沿岸域で見受けられる熱塩ブ口ントに

類似したフ口ント構造が見受けられ、このフ

口ントを境に海北で水塊構造が異まってい

とが示唆されるo

Fig.創こ、 7関9

N20濃疫を、また18Nよ号南の140E隷及び7N，

140Eでの大気中@表麗謀本中のN20濃疫の変

動幅、平均龍、諜準舗差及び変動保数を

すable3に示す。

140E線高下中の大気中@表膚海水中のN20

濃震は、いずれも変動が小さかった〈変動保

数は、それぞれ3器及び5免)0 この掲の大気

中N20濃度の平均は285ppbv、表題海水中関心

濃度の平均拭281ppbvだった。 N20濃度は大

気中の方が表屠海洋中よちも4ppbv高い結果

を示したが、この植は観測精震に対して有意

会髄とは言い難く、この期開この海域が大気

に対してN20の吸収源として援る舞っていた

とは断定できない。

一方、 7N，140Eでの大気中@表麗揚水中の

N20濃震は、 140E南下中に比べ変動が大きか

40 

20 

1∞ 
() 

-40 

C釘rier酔sco配 eIぉaoor託ppbv)

Fig.3 A a部pleof calibration誼ne.

>'400 
t 
Q. 
Q. 

g 300 
習
担

52∞ 
図。
Q 

E1∞ 
5 10 15 20 25 

Latih必e例。地}

30 

N20 concentrations in air and surface sea 

water along the 140E目ne.

。

e ・50

..c:::: 
o. 

Z・100

10 15 2告 25 30 

Latitllde (N盟orth)

Fig.5 Salinity cross section along the 140E line . 

.d 4∞ 
a‘ 
a‘ 、回〆

~ 3∞ 
"::1 
帽

.t 

52∞ 
回。
Q 

q. 100 
Z 06126 06fl.7 06泣7 06/28 06β8 

12:∞∞:∞ 12:∞∞:∞ 12:∞ 
Dateand蜘 ein協IT(=UTC+9h)(m叩 nthlday出ne)

Fig.6 N2むconcentraiIonsin air and sea surface 

water at 7N， 140E. 
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った(変動係数は、それぞれ5%及び間協)。

この関の大気中N20濃度の平均は266ppbv、

表麗海水中N2U濃震の平均は21 Oppbvで、大

気中の方が表麗海洋中よ与も56ppbv高く、こ

の期間この海域拡大気に対してN20の吸収源

であったことが示唆される。 1999年のナウ

ル島周辺海域における定点観測では、大気中

N20濃度の平均拡296ppbv、表屠海水中N20濃

度の平均は304ppむvで(石田ら、 2銃弾[)b)、本観

測と大きく異なる。 Fig.lに示す通り観測海

域は異なるものの、大気中関心濃度に30ppbv

の差があることは注自すべき点である。時野

年と本観灘における観測状況の違いとして、

定点観測期間中の天候の違いが挙げられる 0

1999年の定点観測期間中は競ね晴天であった

が、本観測の7N.140Eでの観測期間中は曇天

が続いていた。今後、大気中・表麗海水中の

N2U濃度の変動に対する気象要素の影響を検
討する必要があるo

4.2.海洋中N20譲度の鉛産分布

Fig.7'こ議洋中N心濃度の鉛産分布を示す。

以下に不す観測値は、 i可じ水深を鍍数圏灘定
した場合辻、それらの平均値で表している。

水深50踊で、 N必濃度の最小鑑155ppbvを示し

た。この鑑は海面での鰻(t76ppbv)よちも紙

かった o 水深3∞踊で N20濃度の最大{適

時91ppbvを示すまで、 N20濃震は深さととも

に上昇する o 特に水深150----2∞簡にかけてi立、

出Oppbv埼玉ら 1科4ppbvへと錯以上高くなって

いる。水深3∞間以深では、 N20濃度は水深と

ともに絵々に減少する(水深 10∞部で

12ヲ3ppbv)0 Fig.8に溶損酸素(DO)の鉛産分布

を示す。一般にN20濃度と搭存離素の変化額

向には、負の相関があることが知られているo

本観測においても両者の鉛車分布は逆パター

ンを示し、相関保数O.曾?の高い相関が認めら

れた。

Fig.9'こ水撞及び塩分の鉛産分布を示す。

水深約18伽1付近に亜表屠水と中麗本の境界

が存在する事が示唆される。この深さはN20

濃度の騒震が存在した水深(150-2∞踊)と一

致することから、海水中のN20は表層~亜表

屠では抵濃度、中暑では高濃度で分布すると

考えられる。今後辻、 N20濃度を決める

学過程に関して検討するとともに、本塊分蒋

や19ヲ9年の観測で石田らは∞Ob)が示唆した

赤道潜流など、物理的過程に対しても検討を

進める。

Table 3 Minimum， maximum， average， standard 

Min. 

Max. 

Avg. 

STD 

C.V. 

deviation and coefficient of 

variation of N20 concentrations. 

along the 140E line at 7N， 140E 

m rur 

268 

297 

285 

8.3 

3号も

む

2∞ 

宮 4∞
・覇
軍L

議側

8∞ 

1割地

m sea m au m sea 

surface w抵抗 surface water 

261 248 152 

315 295 272 

281 2岳6 210 

15.1 13.7 38.7 

5% 5% 189も

N20 concentration (ppbv) 

o 5∞ 1説賠 15∞ 2割声。
回@
a 
覇軍 @ 

a 
鐸

eA 

e June 23 a富

!II June 24 

A June 25 
@薗@

φJune 30 

Fig. 7 Ve抗icalprofile of N20 concentration at 

7N，140E. 

OO(出掛)

0.0 1.0 2.0 3.0 4.0 5.0岳.07.0 
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宮4∞
吾
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8∞ 
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血
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晶

Fig.8 Vertical profile of dissolved oxygen at 7N， 

140E. 
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Temperature (deg-C) sa盈lIty(psu) 
8 10 20 30 40 33.5 34 34.5 35 

O 合

2∞ 2∞ 

宮4∞ 宮4∞

包畠側

s∞ 800 

1鎖国日 1∞。
(a)τemperature (b)Sa首nity

Fig.9 Vertical profile of temperature and salinity at 7N， 140E. 
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107; 40・5;412 (熱帯気象;可降水量;スプリットウインドウ)

スプリ ツ トウインドウ法による西太平洋熱帯権域における可
蜂水量変動の解析

竹見哲告へ柴山健一(大阪大学大学院工学研究科)

1 iまじめに

西部熱帯太平洋は9 地球規模の大気循環を駆動す

る重要な担い手である積雲活動が活発に起こってい

る海域である.この海域での積雲の動態を把握する

ことは，地球の天候や気候の変動を理解する上で大

変重要なことである.積雲活動には水蒸気が重要な

エネノレギー源となっているため，積雲の動態は，水

蒸気の時間空間変動と関連づけて理解する必要があ

ると言える.そこで本研究では，水蒸気変動と積雲

活動との関連性の理解を最終目標として，まず西太

平洋熱帯海域における水蒸気変動の解析を細かい時

間関鯖@高い空間分解能で行うことを自的とする.

そのために，広範囲の観測を細かい時間間隔で行う

静止衛星のデータを利用する.

痛星データにより水蒸気量を求める手法には，赤

外波長帯2チャンネノレのスプリットウインドウを用

いたものがあり，可降水量の推定が可能である.水

蒸気量の鉛直分布が求められるのが望ましいが，鉛

直積分量としての可降水量も有意義な情報である.

例えば図 Hこ示すように，可降水量の多い時期は降

雨強度の強い時と対応し，よって積雲活動との関連

が示唆される.

そこで本研究では，静止衛星「ひまわりJ(GMS) 

のデータにより西部熱帯太平洋での可降水量を推定

し，その時間空関変動の解析をする.そのために，

従来の可降水量の推定手法を改良し3 より精度の長

い方法を提案する.

2 うま

解析に用いたデータ辻， 19991:l三ふ7月及び2000

年 G月の海洋地球研究船 fみらいJ観測航海で

取得されたラジオゾンデデータ (00UTCから

始まり 3時間関縞の観測;観澱位置は 1999年:

1650E，00N ; 2000年:1400E， 70N)，京都大学防災

研究所で受信@処理された GMS赤外データ (1999

年 6-7月及び 2000年の ι7月)である.GMSの

データは，各年とも 0.10格子の狭領域と 0.50格

子の広領域で収集し，1999年は (150-1800E，100S-

100N)の狭領域と (1000E-1600Wぅ200Sω300N)の広

Prec Water (kg/m八2)and Rain Intensity (mm/hr) 

70 

60 

50 

40 

30 

20 

10 

O 
19 20 21 22 23 24 25 26 27 28 29 30 31 

June 2000 

関 1:2000年 G月の「みらしり観測(位置
による可降水量及び蜂水強度の時系列.

1400Eう70N)

領域， 2000年は(120-1600E，00N-200N)の狭領域と

(800E-1600Wぅ100S-200N)の広領域で解析した

可降水量推定値の検証として，極軌道衛星である

TOPEXjPoseidonの可降水量データ (NASAjJPL

にアーカイブされているもの)を用いた.

3 

3.1 ワット イ ド

スプリットウインドウ法とは，赤外波長帯(10..5-

12.5μm)における隣り合う 2チャンネノレ (IR1と

IR2)それぞれにおける水蒸気による吸収特性の違い

を利用することにより，計測大気柱の水蒸気量(可

降水量)を算出する手法である.これまでの研究に

は，大気を 1層として単純にモデル化し放射伝達式

に基づき定式化したもの (Chesterset alう 1983)や

スプリットウインドウの輝度温度の空間変化との相

関関祭から算出するもの (Kleespiesand TvIcNIillinぅ

1990; J edlovecぅ1990;Iwasakiう 1994)などがある.

後者の手法は前者のものより推定値と実測値との相
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関が良好になっているが，建域のように地表面温度

の水平変化が比較的大きな地域で有効である.した

がって本研究のように表面(海面)温度の水平変化

が小さい地域を対象とした場合には，前者の手法を

利用する方が妥当である.

Chesters et al. (1983)の手法では，輝度温度T11
(11μm)及びT12(12μm)の計測笹に加えて，モデ

ノレ大気の温度五irが必要である.これら 3つの量

を入力として次式より可降水量が計算される.

A (α12-αむ) (1) 

B (α12 -α11) (2) 

C [Z2217 一 (K12-K11)+sec(B)ln T11-Lr 3) 

PW  
-B十 (B2_ 4AC) 1/2 

(4) 
2A 

ここで PWが求める可降水量， α11などは定数，。

は衛星天頂角である.

Tair は実測のラジオゾンデ観測から経験的に決め

る値で，下層大気の平均温度と関連づけられるが，

Chesters et al.では水平一議なTair・を常に用い，そ

の結果として可降水量の推定鑑と実測値との相関係

数 0.43を得ている.しかし上式 (3)にあるように，

計算式には輝度温度と九irとの差が含まれている

ため，広い領域に適用する場合誌ど九irの決め方

が大切になってくる.

鈴木ら (2000)は，水平一様なじirを仮定せずに9

試行錯誤により T11 だけから •Tairを計算する式を

導いたが，その妥当性の検討はしていない.そこで

本研究では，T11及びT12から Tairを推定する精度

のより良い式を導く.それにより Tairの空間分布

を考慮した可降水量の算出を行う.

3.2 改農事法

スプリットウインドウ法では，雲の影響が小さい

地点でのみ可降水量の算出が可能であるー 2度の

「みらし'J観澱では 1999年の方が晴天時が多かった

ため，この年の観測データにより Tairの推定式を

求める.

Chesters et al. (1983)では，Tairはゾンデ観測か

ら求まる可降水量の値から計算される手績となって

いる.そこでここでは，1)ラジオゾンデ、データに

基づき九irを計算し， 2)ゾンデ観測点と一致した

GMSの計測位置でのT11及びT12を取り出し，3) 

Tn及びT12から Tairを計算する回帰式を求める，

295 

294 

293 

~ 292 
主291
li 290 
β289 

288 

287 

286 
286 287 288 289 290 291 292 293 294 295 

Tair by IR1 and IR2 

函 2:式 (5)より推定したT:irとラジオゾンデ観測より
計算したTairとの関係.

とし1う手JI慎で進めた.得られた回帰式は

T:ir = -1.348T11十 2.215T12十 38.65 (5) 

である(重相関係数:0.99). 国 2~こ，式 (5) より計

算した T:irとゾンデ観測による九irの関係を示す.

Comparison of PW (June-July 1999) 
70 

65 

26O 
ol 
~ 

~ 55 
Q.. 

gso 
o 
l/l 

&. 45 
× 
比1

840 
← 

十

35 40 45 50 55 60 65 70 

GMS PW (kg/m̂2) 

図3:1999年ふ7月の GMS及びTOPEXjPoseidonに
よる可降水量の関係.直線は 1対 1対応の線を示す.

求める可降水量は，式(5)より計算したT:irを式
(3)のTairに代入し，T11とT12とを用いて式 (4)

より得られる.

なおスプリットウインドウ法では，雲のある領域

や輝度湿度差が小さい領域を除外する必要がある.

それには Chesterset al.と同様に，

T11 -T:ir < 1K、 (6)

T12 -T:ir < 1K、 (7)

に
dpo 
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図4:1999年6-7月のスプリットウインドウ法による可
降水量の時間経度断面図.

Tl1 -T12 < 1Kう (8)

のいずれかを満たしたときには除外することとし

た.またTl1が低すぎる場合(150C未満)あるいは

高すぎる場合(300Cより大)にも除外した.さらに

得られた可降水量の穫が 20米満及び70より大き

い場合には，不適切な伎として除外した.

本手法により得られた可降水量の推定精度を評

イ面するため， TOPEXjPoseidonのマイクロ波放射

計による鑑と比較してみる. 1999年の狭領域内の

データについて，同じ観測時刻・同じ地点における

両者の可降水量を比較すると図 3のような関係とな

り，相関係数0.62が得られた.一方2000年の狭領

域内データでは相関係数は0.56と若干悪くなるも

のの， Chesters et al. (1983)の0.43よりは良好な

結果が得られている.

また本改良手法が妥当であることを確認するた

め，仮にゾンデ観測点における九irを領域内でー

壌と与えて可降水量を計算してみた.すると相関係

数は0.1-0.15とかなり悪く，本手法が改良されたも

のであることが分かり，また Tairを適切に決める

ことが必要であると強調できる.

4 解析結果

前節の手法で算出された可降水量の時間空間変動

をGMSの広領域について図4(1999年ふ7月)及び

5(2000年ふ7月)に示す.これらの図で示された値

は，前者では00 を中心に，後者では70Nを中心に
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図 5: 罰 4~こ同じ，ただし 2000 年 6-7 月.

して南北50の幅で平均したものである.図中には

空白部が見られるが，輝度温度Tllの時間経度断面

を調べると(図的，これらの大部分は雲域に相当す

る輝度温度の低い領域であり，この空白部を取り巻

くように可降水量の高い領域が広がっているのが分

かる.

さらに細かい構造を見るため，狭領域でのTll及

び可降水量について，rみらいj観測緯度(1999年は
OON ; 2000年は70N)を中心に南北l震の幅で平均

し，その値の経度毎の時系列を調べた.図 7及び8

にはそれぞれ1600孔 1500EにおけるTllと可蜂水
量の時間変動を示す.値は，2ヵ月平均値からのア

ノマリーを同期間の標準偏差で規格化している.両

方の図より，輝度温度と可降水量には負の相関があ

るといえる.特iこ，輝度温度が高いときの可降水量

は自立って低い.また，輝度湿度が低くなる傾向と

可降水量が増加する傾向とは同期しているように見

える.これらの変化の因果関係までは言えないが，

両者には意味のある関係があると推測される.

5 まとめと議論

スプリットウインドウ法により可降水量を算出す

る手法を改長し， TOPEX/Poseidonマイクロ波セ

ンサーによる値と比較した結果， 0.6程度の相関で

苛降水量の解析が可能となった.これは従来の手法

よりは大幅に改善されたものである.

本研究で提案された手法を用いて，西太平洋熱帯

海域における可降水量の時間空間変動の解析をし

-66-



た.可降水量の増加と深い対流の発生との関係，低

い可降水量時と対流活動不活発時との一致など，今

後の進展に期待できる結果が得られた.

3.2節では，可蜂水量の検証として狭領域内のデー

タに対するもののみ示したが，広領域のデータにつ

いても同様に計算したところ，相関係数はほぼ同様

に長好な結果が得られた.ただ，国4や5を見ると，

西端付近の値はやや小さく見積もられている.本手

法には，小さい値ほど小さく，大きな値ほど大きく

算出されるという傾向がある.この点については，

何らかの改良あるいは補正が必要であろう.
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107; 1051; 413 (熱帯気象;中間規模覆説;レーダー気象学〉

MR鵠圃瓦斜臨海で観i期された
マんチスケーん

勝告患昌吉*.米邦夫(海洋科学技鰐センター)

{1.1まじめに]
富太平洋恭道域の韓水シスチム部構造翠び環境

場との関穣の解明を自的として、海洋科学技鯖セン

ターの観測船Fみもしリによる観親離鶏押MFミOO-K

04"が2000年号男-7月
での11盟関iニ譲る連続観灘ヂー舎が鐸もれた。

屈i立、観諜IJ期橋前半の対流活動の激しかった期間
について、蜂水シスチムめ構造的解析結果につい

て報告するo

が、本覇究で r~土、「みらしもj撞童話の

ーのヂー告を主に解析iニ舟いた。

たo

tf.ドッブうー逮震を1
の伊PI観測かもなる~IJ .:::L 日ハー E も-仏 IJ回一、

えて震射強農モード(展射強震のみを200kmレン

ジで鞍簿)で抑角O.5震の

観選IJfま各サイクJL-O)合間に髄時行った。

取簿=した

びドッブラー遼E童話〉碍聾関分布の E山 h
Azimuth詰isplay(V AD)法(坪木密着;賓 1988)

て水平麗のブ盟ファイんを葬出した。

蜂水シス苧ム肉の気流講造を 1窃分毎iニ千尋た。

[3.結果]

観測期間的「みもしり近鵠における対流選動費恭

す指壌として、レーダー&.射強震15d畠Z以上司〉部

分の菌議〈以後臣A)の時系列〈関1)を恭す申

よると、まず、6月21詔の大規撲な降水システムめ

遭遇後iこ一塁落ち込んだ韮Aが、 30昌の再産的ピ

ークiこ向かつて徐々に増加していく諜子が構える。
これはGMS器外薗橡で確認される西遊するシステ

ムの遭遇簡轄とほiま一致しており、大規撲場で的

霊長響を震挟したものと考えもれるo

観湧i期間前半の工コー麗覆題大のGMS富韓の
時間一軽度鞍壷を臨2rニ恭す。この期間の璽i立、

143室付近で発達したクラウドクうスター(CC)をソ

ースとして発生した謹選する4つのむむ〈以後記む1-
によってもたちされている。この4つめむCfま東西

方向!こ約500kmの間痛をおいて発生していたc

レーダー震射強度表びドッブラー遼麗の時空間分

布iま、これも的CCが、対流性鋒7j(域およびその後

(東観)の麗状性蜂水域がを{辛う典型的えよメソ対

流系の構造を持っていたことを恭している。 CC茜端

r~士、

が、このうち、 CC2め後方(東関)

て北愚成分が現れた17

ブラー速震の定高麗水平襲奇麗(CAPPI)

方の屠状域内にシアーラインが謹認で、きる。

ーエコー水平分布0)時間変化か品、これは記号2の

北部に存在した100kmスケーJしめメソ対流シス苧

ム(MCS)先頭部の不連続隷の名残であると考えら

れる。ここかも、南愚成分を持つ気流莱で講成され

ていたMむSIこ対して、北朝の糊CSを記漉とした北

愚足立分が覆入してきたと考えもれ、これによってCC

0)北髄に位置する乾嬢大気費高翻に導入する、と

し1う講造が推灘できる。

また、高北麗成分の鉛麗鑑播パう喜一ンi立、 CAPPI

で撞諒される不連続線の後方においても短j書類(1

-2時間)変動がみもれる。ニおため、 MCSの併合

が更に重力j震を引き題こして気流構造iこ彰響して

oo 

p
h
u
 



いる可能性も恭韓される。関鰭(/)構造は盤的CC(こ i輯毒事 i
おいても韓寵されてお号、$告を構成する奇襲警史的糊邑 糊ROO-K04額灘iこ思カされましたfみもいj議

本斡長2えて主重量錨費、
えもれる。 欝告悪者(/)方々 に襲撃欝重量します。

1 まと事告]
Zすczにおiするレーダー観灘ヂー舎か品、
ラス';.-(/)関部構造審恭した。特i之、
譲数的蹴CSO:>輔草作揺が鐘扶域的譲持磯構をiま

内部構造に彰饗していると帯えら

れるg4警鐘よ号室季錨主主解軒を行っていく予定である。
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107(熱帯気象)

における大気対流活動の特徴について

米山邦夫*.勝俣昌己(海洋科学技術センター)

1.はじめに

海洋科学技術センター所有の海洋地球研究船

「みらしリの共同利用航海(コード名:瓦設∞-K04、

期間:2000年 S月訪日-7月5日)は、

(熱帯収束帯)に発意する降水系の観測を主目的

として実擁された。変動するITCZをターゲ、ット
としたため、航海開始直後に人工衛星データなど

をもとに停船観測の海域が最終的に決められ、そ

の結果北緯7度、東淀140度において§月 20日

から初日までの 11日間「みらし'Jは停船観測を

実施した。この間、 ドッブρラーレーダー、一樹毎

上気象観測、ラジオゾンデ、、シーロメー夕、 CTD
(水深 1000mまでの水温@塩分・深度計課的、

ADCP休深 600盟までの流向@溺妻観:灘、エ

アロゾノレ観説得持続して行われたλ

ここでは、 ITCZ下の大気の対流活動に関係す
るいくつかのパラメーターについて主に時間的な

変動について停寿佐観測中の特徴を述べる。

2.データ

本研究に使用したのは、 ドップラーレーダーの

反射強度データ(観澱は 10分毎のボリュームス

キャン、ここでは1時間毎のデータを使用)、 3時

間ごとに計担問放球したラジオゾンデデー夕、 1

時間平均した海上気象デ;ータ(温・湿度、気圧、

風向@思速、雨量、日射@搬す、海面水j長。であ

る口また大規模場との関車を調べるため静止気象

衛星GMSの赤外語縁による輝度温度データ(水

平方向 0.1度間隔、 1時間毎)も使用した。角勃奇

期間は北緯7度、東経140度にて停寿台観測を実施

したs月20日から 30日までの 11自問のデータ
である。

3.結果及て弄考察

停長調浪!期間中、切らしリ上空を大規静注雲群

が2度遍晶し(図1)、船上においても 15盟国Jh

を越える雨量を計測している口 ドップラーレーダ

ーにより得られた降雨域の分布図略、本要言集

勝(芙 e米山 (2∞1)の図1参照)でも明らかなよ

うに1度目は§月 21日、 2度呂は8月28自から

30日にかけてである 1度目から2度目にかけて

新鋭ワなのは剤械が徐々に増えてし1ることであ

る。{朝合位置を中心とする東西、南北それぞれ，10

度揺の領域にわたって求めたGMSによる輝度温

度215K以下の面積比率の持系列(図2)におい

ても時間とともに増大していることがわかり、大

規模場の変動によるものであることがわかる。海

面気圧データ〈図略)はS月21日の降水時には大き

な変動は見られないが、S月23日以降徐々に下が

る傾向を見せ、場全体として対流活動が活発にな

っていったものと考えられる。また図2では特に

後半、日変化が卓越しているキ美子が明らかである。

140 1釦

Lo丹君臨保持昭島

図1 静止気象鮭GMSにより得られ7強度温

度データのjヒ緯7度に沿った時間一経度断面図。

等{痘線は275Kから 15K関露、陰影部は245K以

下の領域を示す。期間は2∞む年己月 10日から7

月§日までで、図中の四角は停船観測期間口

1関 1喜9

月

i



域の3次元分布を角耗号することで、鉛直分布につ

いての栴敷も明らかにしてし1く予定であるつ

7BB <215KAr組co精泡gew掛in(2純一12N，135E・145王寺

24 25 舗 27

Ju糟銭湯O(υTC)

図2 静止気象衛星により得られたjヒ緯2

-12度、東経135-145度の範囲内での輝度温度
以下が占める面積比率の時間変イι
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図3a-dは輝度温度215K以下の面積比率、レ
ーダ一反射5部支 15dBZの面積、ラジオゾンデ、デ
ータから求められた対流有効位置エネルギー

(CAPE)、対調布告U(CIN)それぞれの時間変化に対
してスベクトル鰯庁を施した結果である。観測期

間が短いため、 ITCZの特徴を捉えるだけの大規
模な観点での解釈は難ししが、レーダー減措度

(観測半径200k出、 10度X10度の輝嵐長度分
布とも(エネルギー的には数日以上州自習波に偏

ってしもが)熱帯海域上空でしばし波観瀕される

2-3日周期帯のピーク (ex.Takayabu， 19習4
Yoneya盟a，2000)をいずれも持っていることは
興味深い。この傾向は対流発達の指標とされる

CAPEやCINにも明瞭に認められる。また図 2
においても明らかだったように、いずれにも明擦

な日変化が卓越していることも新設である。

図創立一般海上気象データとして得られた下向

き短波放射、サーミスターをフロートにつけて海

面に浮かせることで海面の極表層数C盟の水温を

計測するSeaSnakeと呼ばれる装置で計測された
極表層水温、潜熱フラックス(バルク係数

Ce=0.00116一定としてバルク法により算出入
射強度の面積、それぞれの日変化を示す。

地方時の正午近くに日射量は最大となり、その熱

を受ける形で海面水温がお-14時頃ピークを迎
えている。その後が極;J\となり比鞠"J~~し

の収束により対流が発生することが可能な条件と

なっている。 C部方糖小になって以降、レーダー

で見られる降水域は増加を示している(図

潜熱フラックス(図3c)は正午頃にもピークがあ

るが最大ぽ深夜Oa塾長になっている。船上での雨

量データのピークは0-2時となっている。この
ように大規模な大気変動が卓越していると考えら

れるITCZ下においてもローカルな日変化が対流
活動の分布に影響を及ぼしていることがわかる。
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図3 による輝度逼度データ 215玄以下
の面積占存率、的みらいドッフ。ラーレーダーによ

る反射強度15dBZ以上の面積討中角0.5度、半径
200k踏の観誤強調内)、 (c)ラジオゾンデヲ、ータに

より求められた対流有効位置エネルギ一、(の対流

抑制、それぞれのパワースペクトル。

1∞ 
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4.おわちに

GMS輝窮昆度の分布とレーダーによる海面付

近の降水域の分布との一致から、今直観測された

降水系は深い対流であったものと考えられるO 対

流活動が活発で深し対流が卓越する場合、境界層

付近の対説法定度は一義的な重要註を持たなし九と

する指播 Cex.Ray盟関む鵠5)もあるが、むしろ

今回の結果は、対話話動が利苦発な時期に焦点を

当てた Parsonset al.(2oo0)による吾変化の研究
で得られたCA珂やCINの重要性並びに数日ス
ケーんへの関与を指示している。

今後はドップラーレーダーで得られている降水
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図4 (a)下向き短波放射(実線)と極表層海面水

溢(石麟泉)、 (b)対流抑制、(c)潜熱フラックス、 (d)

反射強度15dBZ以上の面積、それぞれの自変イι
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205 (雪氷学;海氷;融雪;北半球)

1事事事 し?と護軍重富本謹量的譲審窓轟轟量豊

部合 韓基繋〈詞本大学大学院)

1.は乙めに

1鈎吉年春季から夏季にかけて，北半球高緯度地域

の沿岸部において海面水溢の顕著な負偏差が観瀕さ

れた第1密は，関関年7月の北半球における海面

水温の偏差である.オホーツク海，アラスカ西岸，

北米大陸北東岸，パレンツ海に顕著な海部水温の負

嬬差が発生しているが，これらの地域は，海氷が初

夏に消滅する地域である.このことから，第 1閣で

みられる海面水温の負偏差は，海氷の融解が，平年

よりも遅かったことが主要な原因と考えられる.

j毎氷と大気街環との関には相互作用があることが

知られている.安成(1関宮〉は，北櫨周辺の海氷域の

変動が，モンスーンやENSOと密接に関連している

可能性を指擁している.小出(1997)~丈春の北半球

における海氷被覆量を解析し，半球スケールの海氷

分布が大気大鋸環の舗差と強く関捺して変動してい

ることを示している.また，山騎(1錦6)は，冬季オ

ホーツク海の海氷が多い年は，アリューシャン紙気

圧を発達させることを示している.

識氷が9 気換に与えている影響を調べる試みはい

ろいろとなされているが，飽の相互作用の研究と問

じく，原因と結果の分離は国難で，有効な方法論に

ついてはあまり進展していなし可捜本，瀬吉，1関そ

事

4 

霊

-~ 

~ 

一事

第l麗 1999年7月の北半球における海部水温のア

ノマリー(顕著な負偏差が見られた海域を円で関ん

でである)

こで， 1曾鈎年の海氷が融解する季節を事例としてと

りあげ，海氷の状況と気候の関係に考察を加えた.

2.捷嬬したデータ

海面水還のデータは， NOAA NCEP.創CAR

CDAS成e倒閣lys抱P吋批デ{タを使用した.また9

500hPaの高度偏差と地上気温は， NOAA-CIRES 

C話盟ateDia富nosticsCenter の Monthly Mean 

co盟positesツールを使用した.雪氷データは，
NESDIS SSD Snow and Ia p.ro事ra盟， Na註onal
Ia CenterおよびτMeteorol句i錨 1Servia of 

Canadaのデータを錠用した.

3.結果

3.1. 春季の大気大錆環

1悌9年3月""'5月の北半球関OhPa面高度と地上

気謹のアノマリーを第2関に示した.オホーツク海

西部の5∞IhPa面高度に負鋪差が見られる，これは，
撞識の活動がオホーツク海西岸地域で平年よりも活

発であったことを示していると考えられる.オホー

ツク海酉岸の地上気謹に負偏差がみられることから，

気症の負編差は撞識の活動と関連付けることができ

る.アラスカ西岸も，この負嬬差域の延長線上にあ

たることから，アラスカでも平年に比べ極識の活動

が盛んで、あったため，春季の気誼が平年よりも抵か

ったと考えられる.一方，ウラノレ山脈西側にも，

500hPa面高度に負嬬差がみられることから，この地

域においても韓漁の活動が平年よりも活発で、あった

と考えられる.そしてその結果，地上気議は平年よ

り抵く経過したことが，第2図(b)から読み取れる.

そして，これらの地域で発生した気温の負偏差は，

春季の海氷と積雪の融解を遅らせたと考えられる.

しかし，北米大陸北東岸は， 5∞IhPa面高度は正編
差となっており，大西洋と太平洋では，異なった現

象が起きていることが示唆される.

3.2. 春季の繍雪地域@語審氷の分布

1悌号年の第15遍から 21適性月""'5月)のスノ

ーカバーのアノマリーを第3留に示す.この留によ

れば， 19錨年春季は，オホーツク海沿岸では，明瞭
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純ほP/楠 ARRe国時調印

H沼

的

2告

第2国(a) 1曹関年春季 (3月""'""5月)の関OhPa蕗

高度のアノマリー

宮凶器開加す事畑町輔{む) c盟rnpos1teAn骨問留守
総::11'tQ説得:1君事事

NCEP!蝿 ARR田 noly由

2霊童 時的年春季 (3月""'""5月)の地上気誼の

アノマリー

4 霊~ 5月15詞の海氷およひ積雪域の分布.上函

(心強錦年，下国的2∞§年(陸麗の自い部分は讃雪

2.5 域を，海面の白い部分は海氷域を示す)

1.s 

百5

-0.5 

-1.5 

働 2.5

-3.5 

-4.5 

第3図 1999年第15遍から 21避におけるスノーカ

バーのアノマリー

なスノーカバーの正編差がみられ，これは，融雪が

平年よりも遅れていることを示している.一方，バ

レンツ海沿岸でも正編差がみられ，これらの地域で

も融雪が遅れていると考えられる.しかしながら，

中央シベリアでは，スノーカバーの負偏差がみられ，

これは，融雪が早く進んだことを示している.これ

が，シベリアで5月に発生した融雪洪水と対応して

いるものと考えられる.5月中旬のユーラシア大陸

とアラスカにおける，績雪地域および海氷の分布を

第4留に示した.(訟のの 1鵠吉年の事例では，オホ
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ーツク海の海氷は， 2∞9年に比べ，北に偏って分布

している.また，ベーリング海も， 1錦9年の方が，

2000年よりも海永の占める割合が大きし¥また，
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削羽由伯ιICECEH官R

>1占弘YSlSWEfJ(， 05-09 JUL 1宮宮古
Q.¥TA SO仁IRCE吉 UNE 1'(字宅'5 0A1E 

融"""砧一一ー
oreo欄踊副崎重 一一曲一
奮揖__04-05 JUL 
AV'帽a ・・幽剛阿国.
[Sη削芝0 ・--・ 06 JUL 

E婦'/1

SEA iCE FREE 

パレンツ海でも 1関9年の事例では，海氷が接岸し

ているが， 20∞年は，ノパヤゼムリャの西側には海

氷がほとんどない.これらのことから，時鈎年の春

季は，これらの海域で議氷の融解が遅れていたとし百

える.また，第4図において，積雪地域に注目する

と， 199宮年は， 2∞8年と比べると 5月中旬におい

てアムーノレ)11流域で，鶏雪域が多量に見られる.こ

れは 1部§年はアムール)11流域で春季の融雪が遅れ

ていたことを示していると考えられる.

3.3 夏季のオホーツク海における薄氷

7月に入ってからの?オホーツク海西部における

海氷の分布を第5図に示した.20むむ年は， 7月中旬

までにオホーツク海西部の海氷はほとんど解けきっ

ているが， 19鈎年は， 7月中旬になってもまだ海氷

が残っている.Nationa1 Ia Centβrによるオホーツ

ク海西部海域の海氷の通報が終了した日，つまり，

海氷が最後に臨翠された自は， 19前年は5月24日

間錦年は7月 17日，時拐年は8月6S，そして

2000年は7月日日で、あったことから，時的年の海

氷はかなり遅い時期まで残っていたといえる.

一方アラスカ西岸が含まれる海域であるベーリン

グ海東部海域の海氷の通報が終了した誌は邸前年

は§月詰日， 1曾錦年はs月26日， 1悌曾年は7月
16日， 2000年は7月7自で、あった.ベーリング海

の海氷も時的年はやや遅い時期まで、残っていたと

いえる.

3.4 時的年7月の大気大循環

第5函は，時鈎年7月の北半球500hPa面高度の

アノマリーである.第話国によれば，パレンツ海ヲ

オホーツク海北部に負舗差がみられる.海氷は，

12古

4世

-40 

関 Ombお句。強烈制隔ign福 (m) CCHl1p~醐知閥均
制:19事事

第器密 7月のオホーツク海西部における海氷の分 NC四/槌品目師射g

布上図説 19鈎年 7月号呂 下図(b) 第告密 19悌年7月の北半球5∞ihPa面高度のアノ

2000年7月14自 マリー
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気を冷やす動きをするため，一般に海氷が平年より

多く分布する年は，高気圧性の偏差が出やすいと考

えられる.

しかし，ここでは，海氷域と負偏差がほぼ閉じ場

所に出現していることから，極渦の活動がここでみ

られた負偏差とかかわっていると考えられる.また，

l悌§年夏季は，北半球の各地で，高誼や多雨が記録

されており，それらの異常気象と，海氷や極渦が大

きくかかわっている可能性もある.

4.まとめと考察

拍的年夏季に北半球高緯度の沿岸部において，海

面水温の顕著な負偏差が見られた.この原国として，

以下のことが挙げられる.

(1) ユーラシア大陸においては，東部と西部で春季

の趣識の活動が活発で、あった.このため，西部

の極渦の活動はオホーツク海とベーリング海の

海氷の融解を遅らせ，東部では，パレンツ海の

海氷の融解を遅らせた.

ゆ アムーノレ)11流域で、は，春季の積雪の融解が遅れ

た.このため，夏季に入ってからも雪解けの冷

たい河川水が，オホーツク海西部に流入した結

果，海氷を発達させ，融解を遅らせたと考えら

れる

(母 海面水混の顕著な負嬬差と大気矯環との関採

は，ユーラシア大陸と北米大陸では異なる.す

なわち， NAOやPNAパターンといった，テレ
コネクションも含めて考える必要がある.

参考文献

榎本浩之@瀬古勝基， 1関3，大気@海幣自互作用，

気象耕究ノート， 177， 77“129 

小出寛，時前:北半球冬季の地上気塩@海氷被覆

と大気留の十年変動，海洋， 29-11， 680-鵠8

安成哲三，時8曾:ユーラシア大陸の積雪とENSO，
地学雑誌， 98・5，613・622

山崎孝治， 1宮部:海氷が大気循環に及ぼす影響，

海洋， 28-曾， 563・566
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13 (駒橋第二海山;テーラーコラム;北太平洋中層水〉

薄命者重量穿事二二議手出先司云互の話語手手孝善え主主

ネ田中俊輔@関披義彦〈三重大学)

駒橋第二海山は九州パラウ海嶺の中にある海山であり(第1図入海洋の永年水温曜
層以深は密度が鉛直方向に一様に近くまた流れも弱いために、地球流体力学的にはテ

ーラーコラムの存在が示唆されるつこのため今日多くの面から注目されている北太平

。
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第 1図日本甫岸の等深線分布
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第2図 JODCの水深観測点 (0)と三重大学の
勢水丸による水深観測点 (x)の分布

16' 18' 20' 

経 度

第3図駒橋第二海山崩辺の水深(m)分布.J ODむデータによる水深分布を細線、三

重大学の勢水丸観測の水深分布を太線で、示す.
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表 1Hydrographic observations around Komahashi Daini Kaizan. 

Cruise Name 

KS-89Jむし1

KS-89しりし2

KS-89DEC 

iくS-90開AY

jくSーヲOJUL

KS-93JUL 

30・10''''

29"30' 

133・
20 

30・10'N

29"30' 
133・

20' 

30・10'N

/品目。¥¥

133' 

Periods of 0むservation

14-16 Jul. 198ヲ

22-24 JUL. 1989 

5-7 Dec. 1ヲSヲ

19-21問ay 1ヲヲ9

13-14 Jul. 1990 

16-17 Jul. 1ヲ93

134・133.
40' 20' 

134・ 133" 
40' 

問aininstruments 

CTD and ADCP 

CTD and ADCP 

CTD and ADζP 

CTD and ADむP

問i-com. BT 

CTD， XBT and ADCP 

40' 

20' 

20 

v 
t o o 

134・

40' 

40' 

第4図~三重大学の勢水丸による観測点の分布
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洋中層水の四国海盆内部で、の分布には海山による大きな影響が考え込れる。今までの

研究により、北太平洋中層水は東経1500以東から亜熱帯循環海域に流入し(Vasudaet 

al.， 1996)、伊豆海嶺上ではその地形効果を受けて水深2000m以深である北緯30度以

南を等深線に沿うように迂回して四国海盆に入ることが指摘されている (Sekineet 
a1.， 2000)。

このような視点から我々は三重大学の『勢水丸』を用いて駒構第二海山上およびその

周辺の海域でCTDとADCPなどによる観溺を数回行っている(表 1)円さらに19

99年 8月と2000年 4月に同様の観測を行い、ここではこれらの観測の主な結果を報告

するつ

一つ注目された結果は JODC提供の水深と我々が2000年 4月に観測した水深にか

なりの差異が認められたことであるつ二つのデータの測深点の位置〈第2図)には片寄

りがあり、いろいろと問題が生じる O しかし、等深線を比較した第3図では海山の峰

の位置や概ねの形などに両者の関で違いが認められる。詳細な二つのデータの比較は

講演で紹介する。

表1の観測による第4図の観測線に沿う塩分分布を第5図に示す。海出の直上で塩

分極小層が分断される傾向があり、またより顕著な等塩分線の上下が変動が認められ

る。海山の地形から徐々に減衰しない上下変化は内部波によるものであるが、北太平

洋中層水のある500mから300mの層には海山の海産地形効果が示唆される。

参考文献

Sekine， Y.， S. Watanabe and F. Yamada (2000): Topographic effect of Izu Ridge 

on the distribution of the North Pacific Intermediate凶ater south of Japan. 

J. Oceanogr.， 56， 429-438. 

Yasuda， I.， K. Okuda and Y. Shimizu (1996): Distribution and modification of 

N 0 r t h P a c i f i c 1 n t e r me d i a t e 凶a七er i n the Kurosh i 0 - Oyash i 0 i nterfronta 1 

zone. J. Phys. Oceanogr.， 26， 448-465. 
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13(親溜系中屠水;相模湾)

親j朝系の母塩分71<'ま椙模湾を超えて茜に移動できるか?

*内山圭太・関壊義憲(三重大学)

1.はじめに

1973-86年にかけて麗総半畠東岸沖で中

層親潮系水の強い貫入が観測され、相模湾

内まで南下することが示されている (Yang

et a 1. 1993ab) 0 相模湾!こ入った親潮系水が

その後どうなるのか、という問題が撞めて

興味深い。とりわけ、その一部が伊豆半島

東岸沖を抜け、四国海盆への流出があるか

否かが注自される o

そこで、気象庁の 1985-95年の KJLine

ヂー夕、神奈川水産試験場の相撲湾湾口の

観測データ及び三重大学「勢水丸jによって

1992-98年の闇に伊豆海嶺周辺を観測され

たCTOヂータを解析した。以上の観測線は
図1!こ示す。

350 30' 

350 00' 

340 30' 

ヨ
o 

40 

加。

330 30' 

330 30' 
137" 30' 1380 00' 

2.結果

1993年7月の1390 に沿う三重大学「勢水

丸jの伊豆海嶺訂B観測において伊宣半島

沖で 34.2psu以下の器塩分を観測した(函

2)。

図3は気象庁KJLineの塩分時空間変動で

ある。麗総半島沖に注百すると、 1985、93、

95年に母塩分の黄入がある。

93年夏期に扉総半島沖、相模湾内かつ摂

豆半畠沖への低塩分水の貫入が共通して見

られ、その低壇分水の連続性が示唆される。

謝辞:今回、貴重なデータを提供していた

だいた気象庁ならびに神奈川水産試験場に

摩く御礼申し上げます。
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103:301 (北大西洋騒動;撞東東西指数;西太平洋パターン;10年変動〉

Eヨ本の東君主iニ欝響するグ盟ーパJI"本大気癌洋嚢童書

*摂藤仁也関諜義憲(三重大学海洋気鞍学講撞〉

1. はじめに

北半球の大気鑓環が1975/76年、 1号88/89年を境に大きく変化したことが指捕されている

(長昌chi昌同組壮語，1997など)。また討urreI (1鈎5)らは1970年以鋒臨むが譲著な10年変動を

示すことを報告している。一方、融8の北畠本への彰響に麗して斡村らけ錦8)母、 3年の移

動平均をかけた稚内の地上気温と詩的インデックスは、 1965年以前は逆の位植を示しそれ以

降は関盤相を示すことを指捕している o またXi告ら (1999)I立、 1967年一1994年で3年の移動

平場をかけた時総インデックスと富本の各都市の気還備蓋と的輔関解訴から、北溝選で有意

な正の相関が晃られることを指捕している。

本研費では、調AO• ZO I .貯などの大気インヂックスを罵いて北半球大気舗環0)10年変動

が田本の気遣に与える影響について競べることを盟鵠とするo

2. 結果

気象庁監修の1961年一1996年地上気象観讃1)時器購データより北海道窃東北37都市部舟毎

の気温錨差ヂータ作成し、 1961年一1975年、 1976年-1988年、 1989年一1996年の3期間に分

iす詩的インヂックスとの相関解析を行った(関路)0 1989年-1996年の北講道館東北で、また

1961年一1975年の北海道で、弱いながらも95%の有意水準を超える正の相関が毘られた。し

かし、 1976年一1鵠g年では有意な朝関は毘もれなかった。

次に気遺構差、融むインヂックスに37ヶ月の移動車拐をかけて3期間で椙関解析を行った

(爵1)0 1961年-1975年の北海道、 1989年一1996年の北海道 a東北において有意水準95%を

はるかに趨える正の相関が晃られた。 1975年-1988年では、北溝道の2、3都帯で有意な正

の相関晃もれるが、全体的に勉め2期開と比べ掘関iま鑑く、東北では負の揺関が毘られた。

参考文献

Kachi.捕.and T.時itta.1997:J.関.S.J..75. 657-675. 

Xie. S. -P.， H.調。guchiand S.韓ats話調りF畠，1999:J.韓S.J.夢77参573-582

Hurre 11. J.現.1995:Sci号nce.269.676-679.

松村伸治，謝尚平.1998:天気.45 (10)， 781-791 
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13(オホーツク海・数値モデノレ;海洋循環〉

オホーツク海の海洋循環に関する数値実験

*酌井敏匡・関根 義彦(三重大学海洋気候学講座)

今までいくつかのオホーツク海の数値モデ、ルがある。 Sekine(1鈎0)は)1填圧の数値実験結果によりオホ

ーツク海では主に夏季その海域への流入流出による循環が優位であり、冬には嵐による)1頃圧流が卓越す

ることを指摘した。しかしこの実験では傾圧効果が考産されていないため、本研究では傾圧効果を含め

各季節による循環場の変化を調べた。

本研究で、はモデルとして PrincetonOcean Model (POM)を用いた。モデルの領域を図 1-aに示す。

鉛直に21層の格子点を設定し、水平の格子点間縞は 112度、鉛直の渦粘性@渦拡散についてはMellorand 

Yamada (1982)の擾乱クロージャースキーム 2.5を用いた。与えた風応力データは 1870年から 1976年

までの観測値を月平均した Hellermanand Rosenstein (1983)の2
0

X2
0

データである。初期値として

えた温度、塩分データは Levitus(1994)の 10 x 10 データであり、海面熱フラックスと塩分フラック

スは Bryan，F(1987)と同様のものを用い、緩和係数を 25日とした。

実験は冬(1"'-' 3月)、春(4"'-'6月)、夏(7"'-'9月)、秋(10""'-'12月)に加えて冬と春にそれぞれ非結

氷域(図上b)を考慮し、非結氷域のみに風応力と熱フラックス及び塩分フラックスを与えて駆動した。こ

れらの6つのケースを基本モデルとし、それに加えて順圧成分のみの駆動を仮定した 6つのケースを含

む計 12のRunを実行した。

各季節の特徴として秋と冬には嵐による)1演圧流が強く、カラフト沖に5郎、南下流がみられた(図 2)。

この南下流の流量は春最も少なく、秋に最も多い流量が見られた。夏と秋で、はモデル南西部の北海道沿

岸に沿って表層から下層まで強いバロトロピックの流れが見られた。また温度塩分密度の時間変化を見

ると、変化が見られたのは 50m-100m深までで、それ以深ではほぼ一様な分布が見られた。

図 1 (a)本研究のモデル領域と海底地形。等値線間隔は 500mとした。 (b)非結氷域とした領域を斜線部

で示す。

po 
oo 
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一一一揖
O.8m/s 

図2 風応力と熱塩効果で駆動した 60m深の流速分布。

参考文献

一一+
O.8m/s 

Br・yan，F. (1987): Parameter sensitivity of primitive equation ocean general circulation models. J. 

Phys. Oceanogr.， 17， 970・985.

Hellerman， S. and M. Rosenstein. (1983): Normal monthly wind stress over the world ocean with 

error estimates. J. Phys. Oceanogr.， 13， 1093・1104.

Levitus， S. (1994): World ocean Atlas 1994. 

Sekine， Y (1990): A barotropic numerical model for the wind-driven circulation in the Okhotsk Sea. 

Bull. Fac. Bioresources， Mie U niv.， 3， 25・39.
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101、604(気象力学、気象学史、潮汐波、ロスビ一波)

特別講演

潮汐波と口スピー波

慶田勇(京都大学理学研究科地球物理学教室)

1.はじめに

海岸で日常自にする「瀬の満ちひきJは一般の人々に
も馴染みの深い現象であるが、この海水の潮汐運動が、そ

の原理において、日々の天気をもたらす大気運動のある

部分と深い関連を持っていることを意識している入は必

ずしも多くはなかろう O この講演では、潮汐論の歴史を

振りかえり、気象学の中心課題のひとつであるロスピ一

波とのつながりを出来るだけ易しく語ってみようと思う。

これにより、大気力学が一層身近なものに感じられれば

幸いである。

2.ラプラスの潮汐方程式
フランスの数学者・天文学者ラプラスは、“ Traitede 

Mechanique Celeste " (1799)の第2巻で、現在でもその

まま通用する「ラプラスの潮汐方程式Jを提出した O 以
後 19世紀から 20世紀なかばにかけて、潮汐論はこの原

論をもとに海洋・大気のみならず国体地球をも含め多様

な発展を示した。

ラプラスの潮汐方程式が扱われている章の表題は「海

洋と大気の振動jであり、書き出しの文章は太陽と月の

作用が地球の流体運動に及ぼす効果云々、とある O すな

わち、ニュートンのプリンキピアと同じく、潮汐を「外

力励起問題jとして扱う発想である口

原論は、球面上の運動方程式を詳細な数学的手法で、扱っ

ているが、 18世紀の徹分法表現など、現在の我々の使う

記号形式とかなり異なっていてわかり難いところもある。

それゆえ、ここでは、同じ内容を現在の気象力学テキス

トで用いられている'潰用記号形式で書くことにする。詳

細はたとえば Holton(1975)を参照のこと。

静止大気(背景風がゼロ)における微小振幅擾乱を、

運動 V(uλw)および Geopotentialφ の4変数について、

回転球面座標系を用い、水平運動方程式 (2本)、熱力学

方程式(外部加熱項を含む)、および連続の式の計4本で

記述する。次いで、それぞれの変数を振幅の緯度分布函

数、高度分布函数、および指数函数による東西波数・振

動数に変数分離する。これにより、以下のような水平構

造方程式が得られる O

訂正合計

ここで、μ=sin ()、 Sは波数、 σは振動数を表し、 εl土地球

の半径 αと自転角速度 Q および重力加速度 gを用いて

ε= (2Qα)/ghと書ける O 分母の hは等価深震と呼ばれ、

大気の場合、 j毎の深さに対応する量である。

この水平構造方程式が「ラプラスの潮汐方程式jと呼

ばれているものである O この式は数学的には撞めて複雑

な形をしている。それゆえ、ラプラス自身、この式を完

全に解くことは出来ず、瀬近法により近似解を求める試

みを通して、解の性質に洞察を加えることに留まった。

潮汐論の出発点が「天体力学jであったことからもわ

かるように、初期の議論は外力励起問題として、潮汐方

程式において、流体の深度h、振動数σ、波数 Sを与え
た場合の解を求めることであった O 地球流体における現

象論としては海洋潮汐がそれに当たる O

19世紀後半から 20世紀初頭にかけてのもうひとつの

進震は、月や太陽という具体的な天体の影響とは別に、潮

汐方程式に含まれる間有解を詳しく検討すること、すな

わち地球流体自身が本来的に持つ「自由振動解Jの研究
である D

この時代の代表的な仕事としては、 Kelvin(1882)、

Hough (1889)、Lamb (1910)などがある。とりわけ、

Houghの功績は、潮汐方程式の自由振動解が、その固有

値(振動数)の大小により、振動数の大きな「第 1撞自
由振動jと張動数の小さい「第2種自由振動Jとに分類
できることを示した点にある。計算機による数値解法が

可能となってからは、たとえばLonguet-Higgins(1968)に

よる解の膨大な数表・グラフが示されている D

3. ロスピ一波の発見

20世紀前半の気象学の主流は、低気圧の発生発達を論

じたノルウェー学派に代表される「総観気象学jである O

興味の対象が主として日々の天気変化をもたらす数日の

時間スケールを持つ現象であったため、潮汐論とは無縁

の世界であったと言える。

気球(ラジオゾンデ)観測が普及した 1930年代に対流

圏中層の大気の様相が大陸規模で記述されるようになっ

た結果、 Rossbyら(1939)は、普通の移動性高低気圧を

運ぶ偏西風帯の蛇行・変動の特徴を調べる過程で、いわ

ゆる「ロスゼ一波Jを発見しその原理を簡略化された方
程式で記述することに成功したむ彼らの発想、と問題提起

が長期天気予報に密着していたことは、その論文の題名

が「苦状流の強さの変動と準定常的作用中心の変位との

関係」という、如何にも泥臭いものであることからも容

易に想像できょう。

ロスピーは、北半球中韓度の偏西風帯の力学を記述す

0
0
 

0
0
 



るため、 2次元非発散運動を仮定し、「ヘルムホルツの渦

定理jを回転球面上に拡張した「絶対渦度探存期jから

出発したO すなわち、相対渦度(=マ2ψ と地球自転によ
る惑星渦度 f= 2Qsin()の和が一定ということから

d( 乃

dt υ 

が得られる。ここでβ=告は惑星渦度fの緯度変化を定
数とみなしたものである O 上式の右辺-svは「ロスピー
のF項jと呼ばれるもので、その意味は南北流による惑
星渦震の移流が相対渦度の変化をもたらすことである D

上式に波動解ψ=A sin k(x -ct)を代入すれば、裏ち
に位桔速度が c= -slk2 (西進)と求められる O 一般流
Uのあるときは、このドップラーシフト c=U β/がで
与えられる O これが「原形ロスピ一波公式Jと呼ばれる
ものである。因みに、ロスピーらが亘接興味の対象とし

たt皮のスケールについていえば、たとえば中緯度(緯震
4 5度)で東西波長が7000kmなら、月Ik2の大きさは約
20 m/secの西進となる O

現在「ロスピー波Jという用語がかなり敷街した形で
用いられ、惑星渦度の南北勾配に限らず、平均流の2p皆微
分のような渦度勾配さえあればそれによる復元効果のも

たらす波動を広くロスピー波ということもある D そのオ

リジナルが 1939年の原論で提起された/1項なのである O

4. 潮汐方程式と口スピ一波
1939年に始まるロスピー波の議論は、その後、観測の

充実、数値予報技術の進歩等とあいまって、気象学の枠

のなかで「東西波長の大きい波がF効果で酉進することj
に重点をおいた形で発展した。一方、大気潮汐論は、基

本的には天体の外力励起に主眼が量かれていたため、両

者が無関係のまま 20年が過ぎた。

このような歴史的経韓のなかで、 1960年に Eckartは現

在の f地球流体力学jの魁とも言えるテキスト "Hydrody-
namics of Oceans and Atmospheres 11を出版した。その「一

番最後のjページには、ラプラス潮汐方程式の議論とと

もに、前節で示した Haurwitzの角速度と同等の式が示

されていて、 "Thereis therefore little doubt that the Rossby 

waves are essentially identical with Laplace's oscillations of 

the second kind"と述べられている。気象学におけるロス

ピ一波が潮汐方程式の第2種自由振動解と向じものであ
ることを明記したのは、私の知る限りこの Eckartが最初

である O 言い換えれば、この時点ではじめて、気象力学

と潮汐論とが合流したことになる o

もうひと種類の解、第l種自由振動は、実は気象学の一

部として独自に発展していた f大気重力波jだ、ったので、あ
るが、気象力学の歴史のなかではロスピ一波のみが 1930

年代末に突出していたO その理由としては、気象力学の

中心的系譜である総観気象学が 19世紀末の Helmholtzの

影響を強く受けていたため、大気波動現象をもっぱら渦

(或いは渦度)の見地から捉えることが行われてきたから

である o 波動を渦運動として捉えるということは、気象

学の場合、地衡風運動のみに限定したことだと言っても

よい。その系列上でロスピーらは最初から(2次元)渦
度方程式に立脚し、その結果当然第 1種自由振動は除外

されていたのである O

5. 謹々の大気波動の相互関係
現実大気中に見られる様々な大気波動に関する個別的

議論を、ラプラス潮汐方程式を背景にして統一的に整理

-89-

統合する試みは、 Eckart以降、 1960年代70年代に徐々に

行われ始めた。 1981年に出版された松野・島崎のテキス

トには、その 1例として各種大気波動の f見取り図Jが載
せられている(図 1)0Eckartのテキストにもこれと同趣

旨の函があるが、重力波に関する章の中であるため、中

央の慣性周波数以下の部分については空白となっている D

この図の示す特徴は、高周波の音波は別として、(1 ) 

まず第 1種自由振動のすぐ下に重力波があること、その

振動数の上限下限は Brunt振動数Nと慣性振動数fであ
ること、(2 )低振動数領域に第2種自由振動があり、そ
れが高波数側で傾圧不安定波と繋がっていること、(3 ) 
それよりさらに低振動数・低波数慨に内部ロスピ一波が

存在すること、などである。

以下、これらの各種波動のうち、慣性周期より長い波

動に注目し、その気象学的解釈を観測事実と理論の南面か

らみてゆくことにするD 詳細は、上記の松野・島崎 (1981)

のテキスト、あるいはより入門的な虞田(1992)を参照

されたい。

6. 内部口スピー波
成!書留以高では通常の地上天気図に見られるような高

低気圧は存在せず、プラネタリースケールのしかも時間

スケールの長い波動が卓越している。振動数が低いので、

たとえば 1ヶ月平均した場などで見ることが出来る O そ

のため準定常波と呼ばれることもある O さらに面白いこ

とに、この準定常波は成層圏で西風の卓越する冬季にだ

け観測され、東風の卓越する夏の期間には見られない。振

動数が低いことは東西方向の位相速度がほぼゼロに近い

ことだから、その波の位相(谷や峰の地理的位置)を固定

する地表境界条件に支配されている強制波動だと考えら

れる O これらのことをもとに、 CharneyとDrazin(1961) 

は、強制ロスピ一波の上方伝播理論を提出した O 渦度方

程式から導かれる鉛直2階微分方程式

d
2φ 2.... 2 _ N

2 
(β12¥ 

一一一 +nφ=0‘ η == ~ I ~-k"l- 一一て
Z2 . . - - -， • -- J2¥U J 4HZ 

(ここで Uは平均東西風速、 kは東西波数、 H はスケー

ルハイト)をみれば、これは先に示したラプラスの鉛直

構造方程式(1 )と良く対応していることが直観的に肯

けよう O この一般解は exp(:::l:inz)と書けるから、内部波

条件(伝播性か否か)は η2> 0、すなわち平均風 Uに
関し

0< U < Uc ==β 
じーが+J2/4H2N2 

となる。

すなわち、この波が成層圏以高に伝播できるのは、平

均風が西風(冬季)のときだけで、しかも波数の小さな

(波長の大きな)ものに穣られることが直ちに言える白プ

ラネタリースケールのロスピ一波に関する限り、現在の

成層圏大気力学の基本はiまとんどこの Charney-Drazin理

論に立脚していると言っても過言ではない。

7. ノーマルモード・口スピ一波
回転球面上の流体運動の解としての第2種自由振動と
気象学のロスピ一波が問ーのものであることが認識され

た結果、そのような地球規模波動が現実大気中に実在す

ることを観i掛から実証しようとする研究が進展した。ラ
プラス潮汐方程式に含まれる富有モードとしての自由振

動解は、現在「ノーマルモード・ロスピ一波jと呼ばれ



ている O 周期が数日から十数日で西進する長波長のもの

として、東西波数が1なら、 5B、9日、 13B、波数2な

ら4日、 6日、 9日などが国有周期である O

1980年代に入札衛星による成層麗全球観測が可能と

なった結果、自由振動としてのノーマルモードが直接検

出できるようになったoHirota-Hirooka (1984)による函

2はその好例で、振幅の大きい中緯度で等庄面高度場の
経度時間断面図を作ってみれば、特別なフィルターを用

いずとも、東西波数が1の5臼周期西進波がナマの形で

見える。その振幅の緯度構造は Hough函数の第 1モード

とほぼ同じである o 高次モードまで含めた成層圏ノーマ

ルモードロスピ一波の解析の集大成およびその気象力学

における意義づけに関しては、度開 (1987)の総合報告、

農田(1999)のテキストを参照されたい。

8. 自由振動と不安定波

次に、図 lの見取り図にある第2種自由振動解と傾庄

不安定波の関連について触れておこう D 実はこの間題を

明記したテキストはこれまでに無い。その理由もまた、対

流圏気象学における傾庄不安定理論が天気現象と密着し

た形で発展してきたからだと言える。

図3は傾圧不安定ダイアグラムで、不安定波の発達率
を東西波長と背景場の鉛直シアーの関係として示したも

のである。閣の左半分、波長が数千キロ以下のところが

Charneyモードと呼ばれる、いわゆる通常の移動性温帯低

気圧に対応したもので、その不安定領域は戸カットと呼

ばれる臨界波長ラインで右測の Greenモード(長波長不

安定波)領域と接している oHirota (1968)はこれらの異

種の解の接続を閤有値問題として詳細に検討し、 Charney

モードの不安定解が無くなる臨界波長から中立解(すな

わち自由振動解)としてのロスピー波が接続しているこ

と(このダイアグラムでは Greenモードの裏側に存在す

ること)を明らかにした。この事情の物理的意味を大雑

把に言うなら、背景風の鉛直シアー(南北温度傾度)に

起因する不安定波が、波長が長くなるにつれ戸効果の酉

進が勝ち SteeringLevelを持ち得なくなったところで安定

fとされ中立ロスピ一波の正体を現す、ということである。

9.中間規模東進波

1990年代のはじめ、筆者らは京都大学MUレーダー観

測デ{タの中から、中緯度上部対流麗付近に卓越する東西

波長約 2000-3000km、周期約20-30時間の東進波動を発

見し、これを f中間規模波動」と名づけた。以後、この解
析を全球規模に拡張した結果、この波動の特性は中緯度

対流圏ジェットに付随する渦度勾配の強い領域にトラップ

されたモード、すなわち古典的ロスピ一波と同様、渦度勾

配を復元力とする波動であることが知られるようになっ

た。この波動の形態や卓越領域・季節等の統計的記述は

ひととおり完成したが、その成因や平均場に及ぼす作用

等の気象力学的解明は今後の問題である(慶田、 1999)0

このほか、潮汐方在式と大気波動との関連については、

コリオリ効果が弱くしかし /3効果の大きい赤道域に癌有

の「赤道波j、および第 1種自由振動解に対応する[大気

重力波j等、現実大気中の輿味ある現象は多いが、ここ

では省略する。

1 O.おわりに

ここまで駆け足でラプラス潮汐方程式と現代の気象力

学の繋がりを概観してきた。この研究の歴史のなかで、

1960年の Eckart以降、大気と海洋の流体運動を対象とし
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た「地球流体力学Jが体系化されてきた。その意義はふ
たつある O

ひとつは、ラプラスの原論カfまさにそうであったよう

に、自転、球語、重力、太陽放射加熱、といった大きな

枠組みに規定される流体運動の一般的-普遍的性賞を流

体物理学として統一的に記述し全体の見通しを与えるこ

と、そしてその原理を大気や海洋の中に見られる個別的

具体的な現象に適用して解釈を与えること、すなわち指

導原理としての存在価値である O

もうひとつの側面は、このような理論棒系の構築が、

必ずしも総て微分方程式演算のような演鐸的思考から生

まれて来たものばかりとは限らず、むしろ錨々の具体的現

象論の中からその原理が抽出されてきたことである。事

実、ラプラスの原論自体、観測的に知られた天体運動の

解釈という具体的な動機から出発したものである O それ

と同様に、気象学におけるロスピ一波や重力波は、指導

原理から演鐸的に導かれたというよりも、観測に基づく

現象論のなかから生まれてきたものなのである O このこ

とは、「大気現象学Jとしての気象学の意義を再確認する
上で極めて重要な歴史的事実であると言えよう。

お顕り:本文は、 2000年7月に京都で関穫された自本流

体力学会の講演録とかなりの部分重複していること

をご承知おき下さい。
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図1水平波数kと振動数σの関係として各種大気波動の存
在域を表す摸式図。(松野・島崎、 1981による)。

図2(上) ノーマルモードロス日一波を示すホフメラー
図。北緯40度続に沿う l.mb(高度約 50km)等庄面
高度場の月および帯状平均からの偏差の経度時間断

面圏D 東西波数1、周期約5自の西進波が見られるo

(下) 対応する波数1の西進波の振幅分布。

Hough函数の第1モードに対応。 (Hirotaand Hirooka、
1984による)。
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がe倍になるのに要する臼数で表したもの (Hirota、

1968による)口
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