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1 はじめに

CO2に代表される温室効果気体の増加によって、
対流圏は将来温暖化すると予測されている。しか
し、対流圏の気温上昇の大きさは緯度・高度によっ
て異なる。図 1(左)は気象研究所の大気モデルを用
いて計算した温暖化時の気温変化である。積雲対流
の活発化により、対流圏の気温上昇は熱帯の対流圏
上部で大きい。従って、対流圏上部・成層圏下部に
おいて極・赤道間の温度差が大きくなる。また北半
球 DJFの対流圏下部に限ると、極の温度上昇が大
きいことから極・赤道間の温度差が小さくなる。こ
のような温暖化時の気温変化の特徴は、定性的には
どの気候モデルにおいても共通して見られる (e.g.,
Houghton, et al., 2001 の Figure 9.8)。
気温と同様に、温暖化時のEP(Eliassen-Palm)フ

ラックスとその発散の変化を図 1(右)に示した。現
在気候では傾圧不安定波動や超長波の寄与によって
対流圏下部でEPフラックスが発散し、対流圏上部
で EPフラックスが収束する（図省略）。温暖化す
ると対流圏下部で発散、上部で収束がそれぞれ弱ま
るため、温暖化によって対流圏の波動活動は衰退す
る。ただし対流圏上部では、EPフラックス収束が弱
まる領域の上空・極側に収束が強まる領域が見られ
ることから、波動収束の領域は温暖化すると上空・
極側へシフトすることも分かる。

つまり、温暖化によって中緯度の対流圏上部・成
層圏下部で南北温度差は増大するが、対流圏の波動
活動は全体的に弱まり、上空・極側へシフトする。
ここで、対流圏の波動活動は傾圧不安定波動、元を
ただせば傾圧性（≈ 南北温度差）によって支配され
ていると考えると、「対流圏上部で南北温度差が増
大するのに、なぜ波動活動は全体的に弱まるのか？」
という疑問が生じる。もちろん、成層が安定化して
対流圏の波動活動が抑制された可能性もあるが、中
高緯度の対流圏における成層の変化はあまり大きい
ようには見えない。もしくは、北半球については中
高緯度の対流圏下部で南北温度差が小さくなること
が一因かもしれないが、これだけでは南半球の説明

ができない。そもそも温暖化の問題のように、「鉛
直シアの変化が高度によって異なる」場合、傾圧不
安定波動の活動がどうなるか理論的に考察すること
は困難である。
そこで本研究では、対流圏中高緯度の傾圧不安定

波動の活動が、対流圏上部・下部それぞれの南北温
度差の変化に対してどう応答するか、非常に単純化
した条件である水惑星実験を行うことで調べる。水
惑星実験の結果を通じて、温暖化による対流圏の波
動活動の変化を理解・解釈することが目標である。

2 実験設定

大気大循環モデルは気象研究所からお借りし
た MRI/JMA98(Shibata, et al., 1999; Yukimoto,
et al., 2006) を用いた。水平解像度は T42(約
2.8̊ ×2.8̊ )、鉛直層数は 45 層で、モデル上端は
0.01hPa である。中層大気にレイリー摩擦を与え
るが、地形がないため対流圏の重力波抵抗は 0で
ある。熱帯の非断熱加熱の決定に重要な積雲対流
スキームは prognostic Arakawa-Schubert (Randall
and Pan, 1993)である。
図 2に実験のイメージを示す。はじめに、基準実

験の SST分布全体を一様に上昇させる（図 2右上）。
熱帯の対流圏上部で気温上昇が大きくなり、中緯度
の対流圏上部・成層圏下部で極・赤道間の気温差が大
きくなることが温暖化実験の結果から期待される。
次に、基準実験の SST分布の高緯度側だけを上昇
させる（図 2右下）。この実験により、中緯度の対
流圏下部で極・赤道間の温度差が小さくなることが
期待される。このように SST全体の大きさと SST
の南北傾度を変えることにより、中緯度の対流圏上
部・下部の南北温度差を自由に変化させることがで
きると考えた。
基準実験には Neale and Hoskins (2000)が提唱

した水惑星実験の相互比較のための SSTを用いた。
この SST分布に対して、以下のように SST全体を
変化させるパラメータ δと、SSTの南北傾度を変化
させるパラメータ ζ を導入した。



図 1: 帯状平均した (左)気温 [K]、(右)EPフラックス（矢印）とその発散 [m/(s day)]（赤が発散、青が収束）
の温暖化による変化。DJF(Dec-Jan-Feb)における平均。実験設定などの詳細は小玉ほか (2006)を参照。

図 2: 実験のイメージ。基準実験（左）の SSTに対し
て、SST全体を上昇させた様子（右上）と、高緯度の
SSTのみを上昇させた様子（右下）を示す。赤色は温
度上昇を表す。但し、極・赤道間の温度差が変化すると
期待される領域のみに色をつけた。

図 3: 大気モデルに与える SSTの緯度分布 [̊ C]。黒：基
準実験、赤：全体+3実験、緑：傾度-3実験。

SST [̊ C] = (27 + δ) − 27 + ζ
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但しSSTは東西一様で、ϕは緯度である。(δ, ζ) =
(0, 0)のとき、Neale and Hoskins (2000)で観測に
近いとされるQobs SSTに一致する。今回は図 3の
ように (δ, ζ) = (0, 0), (3, 0), (0,−3) の条件で実験
を行い、それぞれ基準実験、全体+3実験、傾度-3
実験と呼ぶ。SST分布以外の条件（e.g., 化学種の
分布）は東西一様・南北対称で、基準実験と同一の
条件を用いた。春分の日に固定して積分を行い、積

分開始 1年後以降の 3年分を解析に使用する。波動
と平均子午面循環の解析には等温位面における質量
重み付き帯状平均（p†系 : Iwasaki, 1989; Iwasaki,
2001）を用いた。これは変形オイラー平均（TEM
系 : Andrews and McIntyre, 1976）の有限振幅波
動への拡張で、さらに地表面境界を適切に扱うこと
ができる利点もある。



3 結果

図 4は帯状平均した気温とその変化である。春分
固定で南北対称の条件を用いているため、気温とそ
の変化は南北対称的である。全体+3実験では熱帯
の対流圏上部で気温上昇が大きく、中緯度の対流圏
上部で南北温度傾度が強まる。逆に傾度-3実験で
は高緯度の対流圏下部で気温上昇が大きく、中緯度
の対流圏下部で南北温度傾度が弱まる。従って東西
風（図 5）は、全体+3実験では中緯度の対流圏上部
から成層圏にかけて西風が強まり、傾度-3実験では
中緯度の対流圏下部から成層圏にかけて西風が弱ま
る。なお全体+3実験については、亜熱帯の成層圏
下部から中緯度の成層圏上部において気温上昇およ
び気温下降の尾根が見られ、これに対応して中緯度
の成層圏で西風がさらに強まり高緯度で西風が弱ま
る。このような気温・東西風の変化は、後述する平
均子午面循環の変化に伴う断熱加熱・冷却の結果と
して理解できる。

図 6は EPフラックスとその発散である。基準実
験の EPフラックスは傾圧不安定波動に対応して、
中高緯度の対流圏下部で発散、上部で収束する。全
体+3実験では中高緯度の対流圏下部で発散、上部
で収束がそれぞれ弱まる。同時に対流圏上部では収
束域が上方へシフトする。傾度-3実験も全体+3実
験と同様に対流圏下部で発散、上部で収束が弱まる。
傾度-3実験でも対流圏上部における収束域のシフト
が見られるが、全体+3実験に比べると小さい。EP
フラックスの変化に対応して、平均子午面循環（図
7）は全体+3実験、傾度-3実験ともに中緯度の対流
圏下部・低緯度寄りで弱まり、対流圏上部・高緯度
寄りで強まる。なお、熱帯のHadley循環は全体+3
実験、傾度-3実験ともに弱まる。これは全体+3実
験については成層の安定化、傾度-3実験については
SSTによる加熱の南北差の減少が理由であると考え
る。全体+3実験では熱帯の対流圏上部・成層圏下
部において平均子午面循環の強まりも見られるが、
これは対流圏界面の上昇が一因であると考える。な
お、対流圏上部・成層圏下部では上向き EPフラッ
クスが強まるが、それより上方の成層圏における上
向きEPフラックスはむしろ弱まる。これはCO2増
加によって成層圏の平均子午面循環が強まるという

過去の研究（e.g., Rind, et al., 1990）とは矛盾して
いるように見えるが、停滞性波動の有無が成層圏の
結果に影響したと考える。
図 8は渦運動エネルギーKE、図 9はKE の鉛直

積算値である。基準実験におけるKEのピークは中
緯度の対流圏上部にあり、ジェットの中心とおおむ
ね一致する。全体+3実験ではKE は中緯度の対流
圏上部で極・上方へシフトするが、図 9bからも明ら
かなようにKE全体としては減少する。一方傾度-3
実験ではKEは中緯度の対流圏上部を中心に対流圏
全体で弱まる。このようにKE の変化は EPフラッ
クスの変化とおおむね調和的である。さらに全体+3
実験についてはエネルギーの変換項も計算した（図
省略）。その結果、帯状平均位置エネルギー PZ か
ら帯状平均運動エネルギーKZ への変換項、および
KZ から波動エネルギーへの変換項についてもKE

の変化と同様に、全体的な減少と中緯度の対流圏上
部における極・上方へのシフトが見られた。

4 考察

4.1 温暖化実験との比較

対流圏の波動活動に注目して、水惑星実験と現実
的な温暖化実験を簡単に比較する。はじめに述べた
ように、温暖化すると対流圏の波動活動は衰退し、
同時に対流圏上部の波動収束域が上空・極側へシフ
トする（図 1右）。細かい点を気にしなければ、こ
の結果は水惑星実験における全体+3実験と似てい
る。ただし 2つの結果は 1種類の大気大循環モデル
から得られたものである。結果の一般性を確認する
ため、15種類の気候モデルから得られた温暖化時の
対流圏の波動活動（Yin, 2005）とも比較した。Yin
(2005)は渦運動エネルギーのストームトラック成
分KS

Eを計算し、温暖化すると対流圏上部のKS
Eが

モデルに依らず極側へシフトすることを確認した。
解析方法が違うため単純な比較はできないが、温暖
化すると渦運動エネルギーがシフトするという結果
は水惑星の全体+3実験と共通である。ただし、全
体+3実験のKE はシフトしながら減少しているの
に対し、温暖化時のKS

Eはシフトしながら増加して
いるように見える。



図 4: 帯状平均した気温 [K]。(a)基準実験、(b)基準実験に対する全体+3実験の変化、(c)基準実験に対す
る傾度-3実験の変化。

図 5: 帯状平均した東西風 [m/s]。(a)基準実験、(b)全体+3実験の変化、(c)傾度-3実験の変化。

図 6: EPフラックス（矢印）とその発散（等値線）[m/(s day)]。(a)基準実験、(b)全体+3実験の変化、(c)
傾度-3実験の変化。赤が発散、青が収束を表す。



図 7: 平均子午面循環 [1010 kg/s]。(a)基準実験、(b)全体+3実験の変化、(c)傾度-3実験の変化。赤が時
計回り、青が反時計回りを表す。高度によって値が急激に変化するため、100hPaを境に等値線の間隔を変
えてある。

図 8: 渦運動エネルギー [m2/s2]。(a)基準実験、(b)全体+3実験の変化、(c)傾度-3実験の変化。

図 9: 鉛直積算した渦運動エネルギー [cos ϕ J/m2]。(a)基準実験、(b)全体+3実験の変化、(c)傾度-3実験
の変化。



図 10: 帯状平均した Lindzen and Farrell (1980)の傾圧性 [/day]。(a)基準実験、(b)全体+3実験の変化、
(c)傾度-3実験の変化。

4.2 全体+3実験の解釈

傾度-3実験において対流圏の波動活動が減少する
という結果については、対流圏下部の南北温度傾度
の減少で理解できる。しかし全体+3実験について
は、南北温度傾度の増加と波動活動の衰退が矛盾し
ているように見える。そこで Lindzen and Farrell
(1980)の傾圧性を用いて、全体+3実験の解釈を試
みる。この傾圧性は Charney問題における最大増
幅率を近似したもので、

(kci)max = 0.31 × g

Nθ

∣∣∣∣∂θ

∂y

∣∣∣∣ (2)

と定義される。但し gは重力加速度、N は Brunt-
Väisälä振動数である。図 10は傾圧性を図示したも
のである。全体+3実験では南北温度傾度の増大に
より中緯度の対流圏上部・成層圏下部で傾圧性が増
加する。一方、成層の安定化により中緯度の対流圏
下部と熱帯対流圏で傾圧性がやや減少する。つまり、
傾圧性は対流圏上部において上方・極側へシフトす
る。この結果は渦運動エネルギーKEのシフト（図
8b）と対応しているように見えるが、話はそう単純
ではない。例えば傾圧性が増加する領域（200hPa,
30N or 30S 付近）についてKE の変化と比較する
と、KEはこの領域とその下方で減少し、上方・極側
で増加する。より一般的な傾向として、対流圏では
傾圧性が強まる（弱まる）位置の上方でKEが増加
する（減少する）ようである。温暖化実験について

の傾圧性はYin (2005)も計算しており、モデルアン
サンブル平均においても同様の傾向が確認できる。

Iwasaki (1990) は対流圏の下部境界に注目し、
Eady問題の考察から地表付近の傾圧性が対流圏の
傾圧不安定波動にとって重要であると指摘した。全
体+3実験では対流圏下部の傾圧性がやや弱まって
いることから、これが対流圏の全体的な波動活動の
減少を決定している可能性がある。逆に、対流圏上
部における傾圧性の強まりは、波動活動のシフトを
引き起こした可能性はあるものの、対流圏全体の波
動活動へはほとんど影響しない（もしくは逆効果で
ある）ことも示唆している。ただし、Lindzen and
Farrell (1980)の傾圧性はシア一定を仮定している
ため、そもそも本研究や温暖化実験のように ∂θ/∂y

が高度に依存して変化するような問題に対して有効
であるのかという疑問も持っている。全体+3実験
の解釈は今後の課題である。

5 まとめ

対流圏中高緯度の傾圧不安定波動の活動が、対流
圏上部・下部それぞれの南北温度差の変化に対して
どう応答するか、水惑星の条件で調べた。SST全体
を 3K上昇させた実験（全体+3実験）では中緯度
の対流圏上部で南北温度差が大きくなったが、対流
圏の波動活動は弱まり、かつ上方・極側へシフトし
た。一方、熱帯は変えずに高緯度の SSTのみを 3K



上昇させた実験（傾度-3実験）では、対流圏下部に
おける南北温度差の減少を反映して対流圏全体で波
動活動が弱まった。
対流圏上部の南北温度差が大きくなるにも関わら

ず、対流圏の波動活動が弱まってしまうのはなぜか、
理論的に解釈することが今後の課題である。また、
本実験の結果がどれだけ現実の温暖化実験の結果を
説明するのかという点についても、これから詳しく
調べていきたい。
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