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要旨

熱帯対流圏温度場の変動はエルニーニョ・南方振動（ENSO）現象と密接に対応

しており、ENSO現象が 3～6ヶ月先行していることが知られている。しかし、こ

のメカニズムについてはまだ解明されていない。熱帯対流圏温度偏差場（月平均

気候値からのずれ）の変動と ENSO現象の対応関係や両者の関係を説明する要因

として、海面水温（SST）、水蒸気量、降水量との対応関係について解析した。さ

らに数値実験によって熱帯対流圏温度偏差場の変動要因について検討した。熱帯

対流圏温度偏差場が数季節にわたって持続する特徴（季節持続性）が数十年規模

で変化するメカニズムについて考察した。

1979年～2000年のNCEP/NCAR 再解析データによって、熱帯対流圏温度の気

候値からの偏差場は、数季節にわたる変動に関して次のような特徴をもつことを

示した。すなわち、ENSO現象が発現した翌年の北半球の秋まで持続した後（特に

9月から 10月にかけて）急速に変化する（持続性が落ちる）特徴が明らかになっ

た。ここで、「持続性が “落ちる”」ということは、「月平均気候値からの偏差が、

ある月とそれ以降の月との間で急激に変化したこと」を意味している。すなわち、

ENSO現象が春季で終息した後、熱帯対流圏温度偏差場は秋季まで持続する。この

ような熱帯対流圏温度偏差場の持続性にみられる特徴から、10月に始まる「熱帯

の気候年」を提案し、この気候年に対する熱帯域（緯度・経度）平均 200hPa高度

の年平均値を「熱帯年インデックス（TYI）」と定義した。このインデックスTYI

を基準にして鉛直構造を含めた熱帯対流圏温度偏差場の空間構造とその変動を詳

細に調べ、熱帯対流圏温度偏差場の時間発展は赤道東部太平洋 SST偏差と異なる

ことを示した。さらに季節進行に着目して各海域における SST偏差や水蒸気量偏

差・降水量偏差との対応関係について解析した。

熱帯対流圏温度偏差場の変動と ENSO現象の対応関係におけるずれの成因とし

て、ENSO現象から時間的に遅れて応答する降水量が多い海域（西太平洋・イン

ド洋・大西洋）の SST偏差が重要であることを示した。ENSO現象が活発なのに

もかかわらず、熱帯対流圏温度偏差の増大が見られない要因として、 ENSO現象

に関連する SST偏差が大きい領域と降雨量が多い領域がずれている点を指摘した。



すなわち、ENSO現象に関連する SST偏差は対流活動が活発ではない冷舌域で大

きく、降水量が多い西太平洋やインド洋に同符号の大きな SST偏差がない。熱帯

対流圏温度偏差が増大した後の 6～8月に偏差場が持続する傾向については、正偏

差の場合と負偏差の場合で大きく影響する海域が異なっていることをデータ解析

や数値モデル実験の結果から明らかにした。正偏差の場合は西太平洋・インド洋

や大西洋 SST偏差が、負偏差の場合は熱帯中・東部太平洋や西太平洋・インド洋

の SST偏差が大きく寄与している。またアジア夏季モンスーンに伴う降水量の多

い領域の SST偏差は対流圏温度偏差に大きく影響することを数値実験で示し、モ

ンスーン降雨域の SST偏差がずれをもたらす要因として重要であることを明らか

にした。

1958年から 2001年までのラジオゾンデデータを用いた解析では、ENSO現象

と熱帯対流圏温度偏差場の関係が気候シフト前後で変わったことを示した。1976

年/1977年の気候シフト後においては、ENSO現象と熱帯対流圏温度偏差場に、そ

れぞれ春季と秋季に持続性が低下する特徴が見られるが、気候シフト以前には、

ENSO現象の特徴は顕著にも関わらず、熱帯対流圏温度偏差場の持続性が特定の

季節で落ちる特徴は見られなかった。このことに関連して、さらに降水量が多い

領域の SST偏差について解析した結果、熱帯対流圏温度偏差場の特徴とよく対応

していることがわかった。このことは、熱帯対流圏温度偏差場の持続性の変化は、

赤道東部太平洋SST偏差と時間的に遅れて応答する対流域SST偏差の持続性が変

化することに関連していることを示唆している。

上記のように、本研究は、熱帯対流圏温度偏差場の維持・変動の物理メカニズ

ムにおいて、対流圏温度偏差に対する ENSO現象の直接的な影響に加えて、西太

平洋・インド洋および大西洋の降水量が多い海域の SST偏差が重要であることを

明らかにした。
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第1章 はじめに

1.1 研究背景

1.1.1 熱帯での対流圏温度場の特徴

熱帯での対流圏温度場の重要な特徴の一つは東西一様であることで、これは、気

候学的な 1月平均の対流圏温度の水平分布を示した図 1.1aからも確認できる。こ

こでは、700hPa面から 150hPa面まで平均した温度の値を対流圏温度の大きさと

している。また 1979年から 2000年までの平均値を気候値としている。熱帯では

−20℃より高く、場所による変動がせいぜい 2℃程度であるが、南北緯度 20度か

ら高緯度にかけて、強い南北温度勾配がある。西太平洋から東南アジアの海洋大

陸や南アメリカ大陸上で極大となる。それに対して、降水量（図 1.1b）は空間的

に局在している。インド洋から西太平洋にかけての領域や、南アメリカ大陸上で

顕著な降水があり、亜熱帯域や、特に南半球の東太平洋で、降水が少ない領域が

ある。海面水温（SST）の分布（図 1.1c）は降水量の分布と比べると東西方向の違

いが少ないが、東部太平洋に、赤道湧昇の影響を受けた冷舌（Cold tongue）と呼

ばれる、SSTが低い海域がある。

上記で示された熱帯での対流圏温度の水平勾配が小さいことは、地衡風調節の

結果である（cf. Sobel, 2002）。地衡風平衡からずれた初期の場を与えても、重力

波が場を地衡風の状態に調節する。コリオリパラメータ f が一定の面（f 面）での

調節時間は f−1のオーダーで、ロスビーの変形半径：LR = c/f（c:重力波の速度）

に長さスケールは相当する。赤道では、f = 0であるからLRは無限大となる。こ

れは f を近似的に一定である東西方向の変動に対して適用すると、赤道付近でほ

とんど東西勾配がない定性的な理由となる。一方、南北方向に関しては、赤道β
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図 1.1: 気候学的な 1月平均の a) 対流圏温度（700hPa面から 150hPa面までの平均値、単
位は℃）、b)日降水量（単位はmm/day）、c)SST（単位は℃）。1979年から 2000年まで
の平均値を気候値としている。等値線の間隔は、a) 2℃、b) 3mm/day、c) 2℃。使用し
たデータセットは、気温はNCEP/NCAR再解析データ、降水量はCMAPデータ、海面水
温は HadISSTデータ。データの詳細は後述。
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面近似を考える必要がある。赤道β面近似：f = βyを代入すると、赤道ロスビー

変形半径 Lβは Lβ = (c/β)1/2である。典型的な深い重力波の位相速度を 55m/sと

すると、Lβ=1550kmとなり、図 1.1aに見られるほぼ等温度の南北緯度幅に相当

する。

雲と雲の間の安定成層した領域において、雲域の sin型の加熱に対する応答は、雲

域の上向き質量フラックスとバランスする補償下降流を誘起する効果をもつ、雲域

から離れて伝播していく内部重力波の重ね合わせと見ることができる（Bretherton

and Smolarkiewicz, 1989; Bretherton, 1993; Emanuel, 1994）。従って、図 1.1bに

示されているように、雲域の対流加熱が局在化しているのにもかかわらず、結果

としての断熱的な温度上昇は内部重力波やケルビン波（経度方向の構造は東進す

る重力波）によって大気全体に広がっていく。

1.1.2 準平衡的な見方

準平衡仮定（e.g. Arakawa and Schubert, 1974）は、対流活動による安定化作

用が大規模運動による成層不安定化とバランスしている状況を考えることである。

この準平衡仮定は、対流活動が持続している期間において、105km2のオーダーよ

り大きな空間スケールで成り立つ（Brown and Bretherton, 1997）。より簡単化し

た対流有効位置エネルギーCAPE (Convective Available Potential Energy)の時間

変化をゼロとする SQE（Strict Quasi Equilibrium）と呼ばれる仮定によって、以

下のような、対流域における対流圏温度摂動と境界層の相当温位摂動の関係を示

すことができる（Emanuel et al., 1994; Emanuel, 1994）。

パーセルの起点の高さを piとして、CAPEが時間 τ に関して一定であるとする：

∂

∂τ
CAPEi =

∫ pi

pLNB

(
∂αp

∂τ
− ∂αa

∂τ

)
dp � 0 (1.1)

ここで、パーセルは自由対流高度より上で飽和しているとし、また負のCAPEを

無視する。LNBは浮力のなくなる高度（Level of Neutral Buoyancy）を表す。αp

とαaはそれぞれ、持ち上げられた境界層の空気の比容と環境場の比容である。マ
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クスウェルの関係式 [Emanuel(1994)の式（4.5.30-32）] を用いて、水の密度への

寄与を無視すると、次のような関係式を得る。

∫ pi

pLNBi

∂αp

∂τ
dp �

∫ pi

pLNBi

(
∂T

∂p

)
s

∂si

∂τ
dp = (Ti − TLNB)

∂si

∂τ
(1.2)

ここで、T は温度、siは piでのエントロピーである。また静力学平衡の式から次

式を得る。

αa = −∂ψ
∂p

(1.3)

ここで、ψはジオポテンシャルである。式（1.2）と式（1.3）を式（1.1）に代入し

た後、鉛直積分を実行して、下記の式となる。

∂

∂τ
(ψLNB − ψi) = (Ti − TLNB)

∂si

∂τ
(1.4)

なお、エントロピー sは、伝統的には相当温位 θeで表される。式（1.4）は、対流

が活発な領域で対流圏の層厚の変化が雲底より下の層、すなわち、境界層の相当

温位 θebの変化と直接関連しているということを示している。

この θebの変化は地表からの熱フラックスを通じて、SSTの変化や地表風速の変

化などに関連している。θebと境界層の比湿 qbの間で非常に高い相関関係があり、

θebの変化は qbの変化で決定されると考えてもよい（Brown and Bretherton, 1997）

ので、特に潜熱フラックスが重要である。以上をまとめると、SQE仮定のもとで、

対流域では SSTの変化が対流圏温度の変化に関連することを示している。

1.1.3 熱帯対流圏温度場とエルニーニョ・南方振動（ENSO）現象

エルニーニョは数年程度（2～9年）の間隔で暖水が東太平洋熱帯域の広範囲に

広がり、長期間（1年程度）持続する現象を指す言葉である。また、気象学では古
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図 1.2: 気象庁の定義によるエルニーニョ/ラニーニャ発生期間。●はエルニーニョ、○は
ラニーニャを表す。表の右下は 1979～2001年、1951～2001年の期間における月ごとの各
カテゴリー別累積数。気候系監視報告別冊第 10号より引用。

くから南方振動と呼ばれる現象が知られている。これはオーストラリア北部のダー

ウィンと熱帯域中央太平洋のタヒチの地上気圧から季節変動分を差し引くと両者

は数年程度の周期で相互に振動するという大気現象である。このような熱帯の海

洋現象としてのエルニーニョ現象と熱帯の大気現象としての南方振動が、相互に

強く結合した 1つの現象の 2つの側面であると認識されるようになり、エルニー

ニョと南方振動の頭文字を用いて、ENSO（El Niño/Southern Oscillation）現象と

呼ばれている（鳥羽, 1996）。

気象庁では、赤道東部太平洋域の 4◦S～4◦N、150◦W～90◦Wの海域をエルニー

ニョ監視海域とし、この海域の月平均海面水温の基準値（1961～1990年の 30年平

均値）との差の 5か月移動平均値が 6か月以上連続して 0.5℃以上（−0.5℃以下）

になった場合を、エルニーニョ（ラニーニャ）としている。図 1.2は気象庁定義に

よるエルニーニョ/ラニーニャ発生期間を示している。第 3章の合成解析や数値実

験結果において上記の定義に従い、エルニーニョ及びラニーニャと呼ぶ。また本研

究では、NINO3領域（5◦S−5◦N, 150◦W−90◦W）で平均したSST偏差をENSO現

象の指標とする。相関係数の結果を解釈する際、理解しやすくするために、NINO3
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図 1.3: 熱帯平均対流圏（15◦N−15◦S、700hPa−150hPa）温度偏差（実線）と NINO3領
域（5◦S−5◦N, 150◦W−90◦W）平均 SST偏差の時系列。期間は 1949年から 2000年まで
の 52年間。それぞれの偏差は、月平均気候値（52年平均値）からのずれで、月ごとの標
準偏差で規格化されている。使用したデータセットは、図 1.1と同様。

領域の SSTが気候値よりずっと大きいときをエルニーニョ、気候値よりずっと小

さいときをラニーニャと呼ぶ。

ENSO現象と熱帯対流圏温度偏差の変動の対応関係はよく知られている（e.g.,

Wallace et al., 1998）。図 1.3は、熱帯平均対流圏温度偏差の時系列と、ENSO現

象の指標である NINO3領域 SST偏差の時系列を示していて、この図からも両者

の密接な対応関係がよくわかる。

歴史的には、エルニーニョのとき熱帯全体が暖かくなる特徴はラジオゾンデデー

タで調べられてきた。Horel and Wallace(1981)は、10ヶ所の熱帯観測点でのラジ

オゾンデデータを用いて、12, 1, 2月で平均した熱帯 200hPa高度場の変動を調べ

た。その結果、エルニーニョの時期に 200hPa高度の値が大きく、エルニーニョと

エルニーニョの間の時期に値が小さいことがわかった。太平洋から離れた観測点

でも同じ傾向が見られる。従って、北半球の冬に熱帯の至る所の 200hPa高度と赤
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道東太平洋 SSTの間で正の相関関係があることがわかる。さらに、ラジオゾンデ

データの解析から熱帯対流圏温度偏差場の変動が赤道東太平洋 SST偏差の変動か

ら季節的に 3−6ヶ月ずれていることが指摘されている（Newell and Weare, 1976 ;

Angell, 1981 ; Pan and Oort, 1983）。

また、ラジオゾンデデータだけではなく、衛星データを用いた解析も行われてい

る。ラジオゾンデ観測点は熱帯でまばらにしかないが、衛星データを用いると正確

な空間パターンを時間的に均質に示すことができる。Yulaeva and Wallace(1994)

は、マイクロ波測器の対流圏チャネルからの対流圏平均温度のデータを用いて解

析を行った。ENSO現象が活発なとき、熱帯中央太平洋には、Gill(1980)の理論解

と似た図 2.6で見られる波動パターンが見られる。Yulaeva and Wallace(1994)は、

熱帯全域平均値を差引いた熱帯対流圏温度場を主成分分解することで、その空間

パターン [Yulaeva and Wallace(1994)の図 7] と時係数を抽出し、その空間パター

ンと ENSO現象の同時的対応関係を指摘している。またその時係数と熱帯対流圏

平均温度の時系列の間に 3ヶ月のずれがあることを示している。

ラジオゾンデ観測点が熱帯で少ないので、空間パターンを十分に示すことがで

きない点や、衛星データを用いた解析では、鉛直分解能が粗いため、対流圏温度

場の鉛直方向の違いを見ることができない点を先行研究の問題点として挙げるこ

とができる。これについて均質で整合性のあるデータセットである再解析データ

の利用が考えられる。

1.1.4 季節規模持続性の重要性

前節で述べた熱帯対流圏温度偏差場と ENSO現象の時間的関係は、これまで、

月々の時系列をずらすことで調べられてきた。これに対して、本研究では、季節規

模持続性の視点から、季節進行に応じた対応関係を調べる。その重要性を “ENSO

現象の春季持続障壁” と “アジア夏季モンスーンとの関連” の 2点から強調する。

またこの重要性は次節のインド洋や大西洋の SST変動に関する議論にも関連して

いる。
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持続性の定義 本研究では、Wright(1985)と同様、持続性（Persistence）を、偏差が

何ヶ月にもわたり、同じ符号で同じ強さの状態が続く傾向と定義する。Wright(1985)

は、ENSO現象の指標に対して、本研究でたびたび用いるような、同じ変動量のあ

る月の偏差と違う月の偏差の間の相関係数を計算して、その量の大きさによって

ENSO現象の持続性の変化を調べている。また同様な手法の解析として、南方振

動指標（SOI）を用いたWebster and Yang(1992)やNINO3領域 SSTと SOIを用

いたTorrrence and Webster(1998)を挙げることができる。なお、本研究での持続

性は、特に時間スケールを明記して、季節規模持続性（Seasonal-scale persistence）

と呼ぶことにする。

上記の手法において、持続性が “高い”ことは、ある月の偏差と以後の月の偏差

が似ていることを意味し、すなわち、月平均気候値からの偏差がその月にも続い

ていることを表す。なお、相関係数を用いているので、月ごとの標準偏差によって

規格化された偏差の大きさが数ヶ月間続くすると、その間、持続性が高いことに

なる。一方、持続性が “低い”ことは、ある月の偏差と以後の月の偏差が異なるこ

とを意味し、すなわち、月平均気候値からの偏差が前者の月と後者の月の間で急

激に変化（増加、もしくは減少）したことを示している。

ENSO現象の春季持続障壁（SPB） 赤道東部太平洋の SST偏差や SOIを用い

た研究によって ENSO現象に関連する現象が年サイクルに位相固定していること

が指摘されている（Rasmusson and Carpeter, 1982 ; Wright, 1985; Trenberth and

Shea, 1987; Harrison and Larkin, 1998; Torrrence and Webster, 1998）。Kiladis

and Diaz（1989）によって定義された 1877年から 1995年までの 29例のエルニー

ニョと 22例のラニーニャに対するNINO3領域で平均した SST偏差の合成図が図

1.4である。エルニーニョとラニーニャの時系列はともに北半球の春にゼロ線を横

切り、冬にピークに達して、その後、次の年の春にゼロ線を横切る。NINO3領域

SST偏差が春季から次の年の春季まで同位相の変動をしているので、ENSO現象が

春季に開始もしくは終息する傾向があることを意味する。これは春季に ENSO現

象の持続性が急激に低下する特徴としてあらわれる。今後、Torrrence and Webster

（1998）に従って、この持続性が春季に落ちる特徴を、ENSO現象の春季 “持続障

壁”（Spring Persistence Barrier; 以後、SPBと記す）と呼ぶ。この特徴は “予測障

壁（Predictability barrier）”とも呼ばれる。大気海洋結合モデルでは予報能力が
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図 1.4: Kiladis and Diaz（1989）によって定義された 29例のエルニーニョ（黒丸）と 22
例のラニーニャ（白丸）のNINO3領域海面水温偏差に対する合成図。点線は 95%信頼度
を示す。Torrence and Webster(1998)から引用。

春季に減少する特徴として現れるからである（Webster and Yang, 1992）。このよ

うな SST偏差の時間発展のパターンは、熱帯対流圏温度偏差の時間発展に影響を

与える可能性がある。

アジア夏季モンスーンとの関連 北インド洋域・南アジア・東南アジアでは、夏

には南西の季節風が吹き、冬には北東の季節風が吹くという季節変化が明瞭であ

り、その領域の雨季を指してアジア夏季モンスーンと呼ばれる。熱帯対流圏温度

偏差場の変動に関する時間推移を調べることは、このような季節変化を持つ大規

模大気現象との対応関係を調べることにつながる。

またアジア夏季モンスーンとENSO現象の結合が指摘されている（Webster and

Yang, 1992 ; Kawamura, 1998 ; Webster et al., 1998）。インドモンスーン降水量と

熱帯太平洋の海水温変動の間には数ヶ月のラグを持った高い相関のあることを示

している（安成, 1999）。モンスーン加熱の場が熱帯大気海洋結合システムにおい

て重要な要素であるという仮説をもとにして、Yasunari(1991)は “モンスーン年”
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の概念を提案した。モンスーン年では一年のサイクルの出発点は北半球夏季モン

スーンのすぐ前である。

1.1.5 インド洋や大西洋のSST変動

ENSO現象の影響が他の熱帯海洋に時間的に遅れて現れることが指摘されてお

り、“大気の橋（Atmospheric bridge）”を経由して海洋の間が結びついているとい

う仮説が提案されている（Alexander et al., 2002）。多くの観測的研究（Curtis and

Hastenrath, 1995; Lanzante, 1996; Enfield and Mayer, 1997; Klein et al., 1999）

は、熱帯北大西洋とカリブ海に、熱帯太平洋のSST偏差がピークになった後、3ヶ

月から 6ヶ月程度遅れて正の SST偏差が起こることを確かめた。いくつかの研究

では、ENSO現象と赤道・南大西洋の海面水温のつながりが示されたが、この関

係は弱い。

インド洋でも、熱帯北大西洋と同様に中央太平洋の SSTの上昇と、約 3ヶ月か

ら 6ヶ月遅れて SSTが上昇する（Lanzante, 1996; Klein et al., 1999）。インド洋で

の SSTの上昇は、大西洋より早く、エルニーニョが最も活発な年の夏・秋から始

まる。

なお、大気の橋に関する物理プロセスとして、下記が指摘されている。5◦N～

20◦Nの大西洋上の貿易風が 1,2,3月の間に弱化し、海面の上向き潜熱フラックス

が減った結果、SSTが上昇することが観測データで解析されている（Curtis and

Hastenrath, 1995; Enfield and Mayer, 1997; Klein et al., 1999）。Chiang and

Sobel(2002)は対流圏温度偏差によって離れた海洋で SST偏差が現れる仮説を提唱

している。彼らの仮説は、赤道東部太平洋の SST正偏差によって生じた熱帯対流

圏温度の正偏差がケルビン波により熱帯全体にひろがり、赤道東部太平洋と離れ

た対流域で対流圏温度と境界層の比湿 qbの関係（第 1.1.2節）から qbを増加させ、

それが海面での潜熱フラックスを減らすことによって、その領域の SST偏差に影

響を与えるというメカニズムに相当する。

またKlein et al.(1999)はウォーカー循環の下降流偏差に伴う雲量の減少によっ

て、海面での短波放射吸収量の増加により、南シナ海や北インド洋の温度上昇が
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引き起こされるメカニズムを提示し、さらに地表面フラックス偏差と線形減衰項

だけ用いて ENSO現象に関連する他の海洋での海面水温上昇を再現している。す

なわち、ENSO現象と同時的に南シナ海やインド洋の海面で短波放射吸収量の変

化が起こるが、熱的慣性により海面水温の変化が 3ヶ月程度遅れるとしている。

なお、ENSO現象とこれらの海洋の SST偏差の関係は一般的にはよい関係であ

るが、すべてのENSO現象には対応していない（Lanzante, 1996）。またこれらの

海域の SST偏差の極値は ENSO現象と独立して起こり（Klein et al., 1999）、イ

ンド洋の大気海洋相互作用によるダイポールモード（Saji et al., 1999; Webster et

al., 1999）などが関連していると推定される。

1.1.6 降水量が多い領域の海面水温（Rainy-region SST）

前節で紹介した、太平洋以外の海洋の SST偏差変動と熱帯対流圏温度偏差場の

関係を指摘した研究がある。Soden（2000）や Su et al.（2003）は、再解析デー

タ、衛星データ、モデルアウトプットを使用した解析で、熱帯平均対流圏温度と熱

帯平均した SSTの間に線形関係があることを示した。Yulaeva and Wallace(1994)

はENSO現象に関連する強制と線形減衰項を用いた簡単な熱力学モデルで経験的

に熱容量を決めることによって、北大西洋や熱帯インド洋による熱的慣性が熱帯

対流圏温度偏差とENSO現象のずれを生み出すことを示唆した。またKumar and

Hoerling (2003)は、大気大循環モデルと海洋混合層モデルを結合した数値実験と

大気大循環モデルのみの数値実験の比較から、熱帯対流圏温度偏差場の変動は、熱

帯の海洋が赤道東部太平洋 SST偏差と時間的に遅れて応答していることと密接に

結びついていることを指摘した。ただし、そのような海洋の SST偏差がなぜ重要

か、という点に関する詳細なメカニズムを提示していない。

Sobel et al.(2002)は、第 1.1.2節で紹介した、対流域の SST偏差が対流調節を通

じて対流圏温度偏差の変動と結びつくという物理的な考察をもとにして、”Rainy-

region SST”を提案している。これは、言い換えると、低いSSTの領域では、地表

が自由対流圏に直接的に影響を与える手段がなく、こうした領域の SST偏差は、

深い対流活動を誘起するほど大きくない限り自由対流圏の温度偏差を作り出せな

いので、対流域の SST偏差が重要であるという考察である。彼らは降水量が多い
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領域の平均海面水温を表す指標をRainy-region SSTとして表している。ここで、

Rainy-region SSTの定義は、6mm以上の日降水量を持つ格子点で平均した海面水

温である。結果は閾値である 6mm/dayという大きさに敏感ではないとしている。

しかし彼らはRainy-region SSTを熱帯対流圏温度や熱帯平均 SSTと時系列で比較

したのみであり、より詳細な解析が必要である。

1.1.7 水蒸気量との関係

水蒸気フィードバック、すなわち、相対湿度を一定とすると、クラウジウス-ク

ラペイロンの式によって、温度上昇が大気の水蒸気量の増加を導き、さらに、水

蒸気が温室効果ガスであるから、この増加がさらなる温度上昇をもたらす関係が

知られている（e.g. Blankenship and Wilheit, 2001）。実際、Sun and Oort(1995)

は、ラジオゾンデデータを用いて、同じ高さにおける熱帯平均温度と熱帯平均比

湿が年々変動に関して正相関であることを示している。Soden(1997)は、1987年

のエルニーニョに伴う海面水温の増加に結びついて、熱帯平均した水蒸気の温室

効果の強制（= σT 4
s −Fclr、σはステファン・ボルツマン定数、Tsは海面水温、Fclr

は晴天での大気上端の外向き長波放射量）が増大していることを観測的に示した。

こうして、水蒸気量の変動を調べることは、対流圏温度偏差とENSO現象の間の

時間的なずれの成因の究明につながる可能性がある。

1.1.8 1976年/1977年の気候シフト

多くの研究で、いわゆる、”気候シフト”が 1976年/1977年で起こったことが指

摘されている。1976-77年を境に、全球の SSTの場において、熱帯東部太平洋がよ

り暖かく、中緯度中央北太平洋がより冷たくなるようにシフトしたことが示され

ている（Nitta and Yamada, 1989; Trenberth, 1990; Zhang et al., 1997）。図 1.5a

は、6年の高周波フィルタ（HP）と低周波フィルタ（LP）を適用した太平洋領域

の海面水温に対する第 1主成分の時係数を示している。HPの時系列は、ENSO現

象に関連する変動をとらえている。一方、LPは、1976-1977年付近で上昇する特

徴、すなわち、気候シフトを示している。両方の時系列によって回帰された全球
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図 1.5: a) 6年の高周波フィルタ（HP）と低周波フィルタ（LP）を適用した太平洋領域の
海面水温に対する第 1主成分の時係数と、b) HP、c)LPによる全球の SSTに対する回帰
パターン。等値線の間隔は 0.1K（下図）。ゼロの値の等値線が太線。Zhang et al.(1997)
から引用。

の SSTの場が図 1.5bと図 1.5cで示されている。両方のパターンは定性的に似て

いて、熱帯太平洋で大きな SST偏差、中緯度北太平洋で負偏差を示す。赤道東部

太平洋の最大値は、HPの方がよりはっきりしていて、より赤道に限定されている

が、中緯度北太平洋の SST変動は LPの方がはっきりとしている。

Angell(1988)は、ラジオゾンデデータを用いて、熱帯における 850hPa-300hPa

平均温度の 1958年から 1987年までの時系列を示した。その図では、温度は、気

候シフトに伴って増加している。ただし、Angellはそれが、上記の気候シフトに

伴うものであるとは指摘していない。

平均SSTが暖かくシフトすることに加えて、ENSO現象の時間発展が1976/77年
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の気候シフト以降、変調している。1970年代以来、3-7年の時間スケールのENSO

の分散は、SOIや赤道東部 SSTの時系列において強い（Wang and Wang, 1996;

Torrence and Webster, 1998; Kestin et al., 1998）。さらに、1960年～1977年の期

間でENSO現象は年サイクルへの強い季節固定を示すが、1978年～1995年の期間

はその特徴が弱いことが指摘されている (Torrence and Webster, 1998)。熱帯対流

圏温度偏差変動に対する強い効果を考えると、ENSO現象の上記の特徴は、対流

圏温度偏差変動に関連する可能性がある。

1.2 本研究の目的

前節の先行研究を踏まえ、本研究の目的は次のようになる。

最近、地球温暖化問題が注目を集め、さまざまな研究がされている（e.g. Houghton

et al., 2001）。全球の気候変化傾向を知るという観点から、対流圏温度がどのような

長期傾向を示すか、ということは興味深い。しかし、Chelliah and Ropelewski(2000)

が指摘しているように、さまざまなデータセット間でバイアスがあることに加え

て、対流圏温度の年々変動が大きいことが、その見積を難しくしている。従って

人為起源による傾向を取り出すためには、熱帯対流圏温度場が自然現象でどのよ

うな変動をするのか、精確に知る必要がある。またコリオリの効果が大きい亜熱

帯から極側においては、温度風の式で表されるように地衡風と強く関係し、コリ

オリの効果が小さい赤道付近では、低温域から高温域に吹く発散風と関連するよ

うに、対流圏温度場は大気循環と結びついており、この点からもその変動は重要

である。

熱帯対流圏温度場の変動はエルニーニョ・南方振動（ENSO）現象と密接に関連

している。両者は北半球の冬季に高い正の相関関係にあるが、ENSO現象が先行

する時間的なずれがあることがラジオゾンデデータや衛星データから指摘されて

いる。しかしそのずれが生じるメカニズムは、いくつかの仮説が提案されている

が、まだ解明されていない。

ENSO現象に春季から次の年の春季まで持続し、冬季にピークとなる傾向があ

ることが知られている。本研究では、季節固定した特徴に注意して ENSO現象の
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時間発展と熱帯対流圏温度偏差の時間発展を調べることで、上記のずれの成因に

ついて調べる。また、ENSO現象に直接関連する海面水温の変動だけではなく、太

平洋のピークから 3ヶ月から 6ヶ月遅れて変動するインド洋や西太平洋の海面水温

変動に注意する。これら領域は、降水量が多い領域でもある。対流活動が海面水温

変動と対流圏温度変動を結びつけるという観点からの、Rainy-region SST(Sobel et

al., 2002)と熱帯対流圏温度の対応関係を詳細に議論する。データ解析には、再解

析データを用いる。再解析データは均質で整合性のあるデータセットであり、これ

まで使用されてきたラジオゾンデデータや衛星データでは描くことができない鉛

直構造を含めた対流圏温度偏差変動の詳細な空間構造を調べることができる。さ

らに水蒸気量の変動や、熱帯では非断熱加熱量が大気の熱的平衡において重要な

要素である (Peixoto and Oort, 1992)ので、降水量変動との関連を調べる。

相関係数や回帰係数による統計解析に加えて、合成解析によって、ENSO現象

の位相による対応関係の違いについても調べる。また SST偏差に対する対流圏温

度偏差場の応答という観点で数種類の異なる境界条件の数値実験を行う。それに

よって、どの領域の SST偏差が重要なのか、また降水量が多い領域と少ない領域

の、SST偏差に対する対流圏温度偏差の敏感度の違いについて調べる。

1976年/1977年の気候シフトの前後で、熱帯での平均的な SST分布やENSO現

象の変動特性が変化している。従って熱帯対流圏温度偏差場の持続性に対して気候

シフトが影響を与えている可能性がある。ラジオゾンデデータセットを用いて、こ

れについて調べる。また、示された熱帯対流圏温度の数十年規模の差異と、ENSO

現象の指標、熱帯平均海面水温、Rainy-region SSTにおける差異を比較すること

で、その成因を考察する。

本論文は以下のような構成となっている。第 2章では、熱帯対流圏温度偏差場

の季節規模の変動に関する空間構造と SST偏差変動との対応関係を統計的に調べ

る。第 3章では、統計解析に加えて、合成解析と数値実験結果でずれの成因を考

察する。第 4章では、ラジオゾンデデータセットを用いて、熱帯対流圏温度偏差

場の季節規模持続性に関する数十年規模の変化を調べる。第 5章で各章の結果を

踏まえて議論した後、第 6章で、本研究を通してのまとめを述べる。

なお、第 2章はKubota and Terao(2003a)、第 4章はKubota and Terao(2003b)

に基づいている。また第 3章の後半部分は久保田ら (2003)を参考としている。第
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3章はKubota et al.(2003)として投稿予定である。これらの研究には筆者が中心

的役割を果たしている。

なお本研究では便宜上、時期の表現として季節を用いる。北半球での季節と対

応していて、春は 3,4,5月、夏は 6,7,8月、秋は 9,10,11月、冬は 12,1,2月を指す。
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第2章 気候シフト以降の熱帯対流圏

温度偏差場の季節規模持続性

2.1 データと手法

使用した大気データは、NCEP（National Centers for Environmental Prediction）

/NCAR（National Center for Atmospheric Research）再解析データ（Kalnay et

al., 1996）である。再解析データは、過去の観測データの収集と品質管理を系統的

に行った上で、同一の数値予報モデルとデータ同化システムのプログラムを使う

ことにより作られるので、長期間にわたり均質で整合性のあるデータセットであ

る。データは緯度経度ともに 2.5度間隔で、格子点数は東西 144×南北 73である。

気圧面格子点値に関する鉛直層数は 17層で、1000, 925, 850, 700, 600, 500, 400,

300, 250, 200, 150, 100, 70, 50, 30, 20, 10 hPaである。

SSTデータは、Met Office Hadley Centre’s sea ice and sea surface temperature

(HadISST) 1.1 データセット (Rayner et al., 2003)である。HadISSTは、縮約空間

最適内挿法で再構築し、分散訂正された観測値やバイアス調整された衛星データ

を融合して作られた全球データセットである。緯度・経度ともに 1度間隔で、格

子点数は東西 360×南北 180である。

降水量は、CPC Merged Analysis of Precipitation (CMAP)データセット (Xie

and Arkin, 1997)で、緯度経度ともに 2.5度間隔、格子点数は東西 144×南北 72で

ある。CMAPデータセットは、地表の雨量計、衛星による見積もり、数値モデル

のアウトプットから推定されている。

Trenberth and Guillemot（1998）は、再解析の水蒸気の場に、熱帯に大きなバ

イアスがあることを指摘しており、取り扱いに注意が必要である。本章での水蒸
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気の解析には、大きな領域で平均した値のみを扱い、小さな水平スケールの変動

は無視する。

使用したデータの期間はいずれも 1979年から 2000年まで（22年間）の月平均

値である。なお、NCEP再解析は 1949年から利用可能であるが、1979年より前の

データを本章では使用しない。これは、次の 2点による。まず、1978年の 11月か

ら、NCEP再解析において、衛星データから得られた温度データがデータ同化さ

れている (Kalnay et al., 1996; Basist and Chelliah, 1997)。熱帯にはラジオゾンデ

観測点はまばらにしかないので、再解析データの品質が衛星データを使用したこ

とによって変化した可能性がある。また、第 1.1.8節で指摘した 1976/1977年の気

候シフトの影響が考えられる。上記の理由で、本章では 1979年以後のみで調べ、

それ以前との違いについては、ラジオゾンデデータを用いて、第 4章で詳細に調

べる。

本研究では、ある月の偏差と、別の月の偏差の間の相関係数をたびたび用いる。

この際、年々変動が統計的に独立したデータの連続であると仮定して検定を行う。

例えば、対流圏 2年振動（Yasunari and Seki, 1992）のような、前年の影響が次の

年に受け継がれる場合、独立と見なすことができず、この仮定は有効でない。し

かし、現在の解析ではそれにあてはまらないことは第 2.2.1節で確認する。

2.2 熱帯対流圏温度偏差場の持続性

2.2.1 熱帯対流圏温度偏差場の持続性が秋季に落ちる特徴

この節では、熱帯対流圏平均温度偏差の相関係数で示される特徴をもとに、熱

帯対流圏温度偏差場の持続性が秋季に落ちる特徴について述べる。

まず、熱帯対流圏温度偏差の変動と ENSO現象との対応関係を調べるため、季

節進行に注意して両者の間の相関係数を調べた。それぞれの月に対する熱帯対流

圏平均温度とNINO3 SST（NINO3領域で平均した SST）の偏差（22個の時系列）

についてずらし相関係数を計算した。その結果が図 2.1である。ここでは、静水圧
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図 2.1: 熱帯平均 200hPa高度とNINO3 SSTのずらし相関。高度は帯状平均し、また 15◦S
と 15◦Nの間で平均している。横軸と縦軸はそれぞれ、NINO3 SSTの月と高度の月を示
している。Y(0)は基準年の月を表し、Y(−1)と Y(+1)はそれぞれ、基準年 Y(0)の前年
と次の年を意味する。斜めの太い実線は同じ月を、その実線に平行な点線は 4ヶ月のずれ
を表す。等値線の間隔は 0.1。0.55（1%有意水準）以上の相関係数は陰影で、−0.55以下
の相関係数は淡い陰影で示している。0.8以上の相関係数を、濃い陰影で強調している。

平衡の式から、200hPa面ジオポテンシャル高度（以下、200hPa高度と表記）を、

対流圏温度の指標としている。

横軸と縦軸はそれぞれ、相関係数の計算に使われたデータセットの月を表してい

る。すなわち、横軸はNINO3 SSTの月、縦軸は熱帯対流圏温度の月である。Y(0)

は基準年を表し、Y(−1)はY(0)の前年、Y(+1)は Y(0)の次の年を表す。斜めの

太実線は、同時相関を表す。

この図の最も目立つ特徴は、有意な正の相関係数である四角形の領域で、これは、

両者の親密な関係が特定の期間に限られていることを表している。NINO3 SST偏

差の月がY(−1)の6月 [6月 (−1)]とY(0)の4月 [4月 (0)]の間で、熱帯平均200hPa

高度偏差の月が 11月 (−1)と 9月 (0)の間のときに、両者は高い正相関の関係で
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ある。言い換えると、熱帯対流圏温度偏差の月を固定したとき、相関係数は、6月

からその後の 4月まで 1% の有意水準を上回る。4月から 6月の間、値は他の季節

より大きく変動する。この特徴は、ENSO現象の SPBと対応する。一方、NINO3

SSTの月が固定されたとき、相関係数は、11月からその後の 9月まで 1% の有意

水準を上回る。また、値は他の季節より秋に大きく変動する。これは熱帯 200hPa

高度偏差の持続性が秋季に落ちる特徴、言い換えると、熱帯対流圏温度偏差場が

秋から次の秋まで持続する傾向を示している。

図 2.1の特徴として、高い相関係数の中心が、斜めの太実線に対して対称に分

布しているのではなくて、4ヶ月ずれているということである。すなわち、NINO3

SST偏差の変動が、熱帯対流圏 200hPa高度偏差の変動より 4ヶ月先行している。

これは、NINO3領域のSST偏差がこうした時間変動の原因であり、熱帯対流圏温

度偏差の変動はENSO現象によってもたらされたものであることを示唆している。

持続性をより明確にするために、Torrence and Webster（1998）にならって、あ

る月mと別の月m+ k（kはずらした月）の相関係数を持続性 Pm (k)と定義して

解析を行う。

図 2.2aと図 2.2bは熱帯 200hPa高度偏差の持続性を示している。ジオポテンシャ

ル高度は熱帯緯度帯 15◦S−15◦Nで平均され、それぞれの実線は、ある特定の月m

とそれ以前の月m− kの間のジオポテンシャル高度 zの相関係数の大きさを表す。

すなわち、図 2.2aは時間的に前にずらした時系列との相関係数、図 2.2bは時間的

に後ろにずらした時系列との相関係数である。

例えば、図 2.2aの左端の線（mは 1月）は、「1月」と「1月から kヶ月前の月」

の間の相関係数である。黒四角（■）は、z(1月)と z(12月 (−1))の相関係数を表

す。ここで、(−1)は、前年を意味し、1ヶ月の差である。同様に、同じ線の白四角

（□）は、z(1月)と z(7月 (−1))の相関係数を表す。これは 6ヶ月の違いである。

図 2.2aで、まず 5月に、そして、9月に大きく値が落ちる。9月の減少の方が 5

月より大きい。図 2.2bで、まず 6月に、そして、10月に大きく値が落ちる。Pm (1)

（黒丸●）の最小値は、9月と 10月の組み合わせである。白丸（○）、白四角（□）

は、それぞれ、Pm (6)と Pm (−6)を表す。1%の有意水準を上回る Pm (6)の値は、
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図 2.2: 熱帯平均 200hPa高度偏差の持続性 Pm (k)（本文参照）。それぞれの実線は、基準
の月mと、(a)mより時間的に前の月の時系列、(b)mより時間的に後の月の時系列の間
の相関係数を表す。高度は帯状平均され、また 15◦Sと 15◦Nの間で平均されている。黒
丸と白丸はそれぞれ、Pm (1)と Pm (6)を表す。黒四角（■）と白四角（□）はそれぞれ、
Pm (−1)と Pm (−6)を表す。横軸に平行な点線は 1%有意水準を表す。
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図 2.3: NINO3 SST偏差の持続性（図 2.2と同様）。
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11月-5月、12月-6月、1月-7月、2月-8月の組み合わせである。いずれの組み合

わせも、9月と 10月を間に挟まない。

出発点の月と 1年ずらした月における偏差の相関係数はほとんど負であり、そ

れは対流圏 2年振動（Yasunari and Seki, 1992）を示している可能性がある。しか

し相関係数はどの月が出発点でも統計的に有意ではなく、強い関係ではない。

図2.3はNINO3 SST偏差に対する図2.2と同様の図である。基準の月に関係なく、

NINO3 SST偏差の相関係数は、3月まで高く、そしてTorrence and Webster(1998)

が指摘しているように、春季に大きく減少することが示されている。図 2.3bの

Pm (1)の最小値は 5月と 6月の組合せである。

図 2.2と図 2.3の結果から、Pm (1)の最小値に関して、NINO3 SST偏差の SPB

（5月と 6月・図 2.3）と、熱帯 200hPa高度偏差の持続性が秋季に落ちる特徴（9

月と 10月・図 2.2）の間に 4ヶ月のラグがあることがわかる。

2.2.2 熱帯年インデックス（TYI）

前節で示したように、熱帯対流圏平均温度偏差場の持続性が秋季に急激に低下

する特徴が秋に見られる。この結果は、カレンダー年（1月から始める 1年のサイ

クル）で計算された年平均値を使って熱帯対流圏温度場の年々変動を調べることは

不適切なことを示唆している。そこで、熱帯対流圏温度場の変動を直接的に表すも

のとして熱帯年インデックス（Tropical Year Index, TYI）を提案する。これを基

準年の前年 [Y(−1)]の 10月から基準年 [Y(0)]の 9月までの期間で時間平均し、熱

帯（15◦S−15◦N）で空間平均した 200hPa高度で定義する。この平均期間は、熱帯

200hPa高度のPm (1)の最小値がm =9月で見られる（図 2.2）ことから決定した。

図 2.4はTYI偏差の時系列を示している。TYIの時系列に一定のトレンド（単調

に増加する、等）は見られない。図からTYIが大きい正偏差の年は 1983年・1988

年・1998年であり、TYIが大きい負偏差の年は 1985年・1989年・2000年である

ことがわかる。
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図 2.4: 熱帯年インデックス（TYI）の偏差の年々変動。単位はm。

2.2.3 熱帯対流圏温度偏差と赤道東部太平洋SST偏差の時間発展

熱帯対流圏温度偏差と赤道東部太平洋 SST偏差の時間発展をTYIを基準とする

ことで比較する。図 2.5は、TYI（前節参照）と対象とする変動量との間のずらし

相関係数を線グラフで、TYIによって回帰された偏差を棒グラフで示している。対

象とした変動量は、NINO3 SST（白丸、白棒）と熱帯帯状平均 200hPa高度（黒

丸、黒棒）である。TYIとNINO3 SSTの間の相関係数は、7月 (−1)から 4月 (0)

の間に、1% 有意水準（横軸に平行な点線）を上回る。一方、TYIと熱帯対流圏

平均温度の間の相関係数が有意水準を上回るのは、11月 (−1)から 9月 (0)の間で

ある。この結果は、NINO3 SST偏差と熱帯対流圏平均温度偏差は、それぞれ、7

月 (−1)から 4月 (0)までと、11月 (−1)から 9月 (0)まで持続する傾向があるとい

うことを示している。両者の同時的な密接な関係というのは、11月 (−1)から 4月

(0)までの期間にある。

本研究では、相関係数が 1%の有意水準を上回るときの回帰係数に注目する。

NINO3 SST偏差は、7月 (−1)[0.55K]から 12月 (−1)[1.1K]まで増加し、12月 (−1)
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図 2.5: TYIと変動量の間のずらし相関係数（線グラフ）および TYIによって回帰された
偏差（棒グラフ）。ずらす変動量はNINO3 SST(白丸・白棒)と熱帯（15◦S−15◦N）帯状平
均 200hPa高度（黒丸・黒棒）。横軸はずらす変動量の月を表す。横軸に平行な点線は 1%有
意水準を表す。縦軸に平行な二組の一点鎖線は、TYIの平均期間を示している。NINO3
SST偏差の単位はK、高度偏差の単位はm。

から 4月 (0)[0.47K]まで減少する。熱帯対流圏温度偏差は、11月 (−1)[9.4m]から

2月 (0)[25.0m]まで増加し、2月 (0)から 9月 (0)[11.2m]まで減少する。興味深い

ことに、対流圏温度偏差は急速に上昇してゆっくりと減少するが、NINO3 SST偏

差はゆっくりと上昇して、急速に減少するという時間発展の差異がある。この結

果は、TYIに関連する熱帯対流圏温度偏差が、赤道東部太平洋 SST偏差と比べて

単純に遅れているのではないことを示している。
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図 2.6: TYIで回帰した 200hPa高度偏差の緯度経度分布（等値線）。陰影をつけた部分は
TYIと 200hPa高度の間の相関係数を示し、その大きさは図 2.1と同様である。高度は、
(a)12月 (−1)から 4月 (0)まで（SPB以前）、(b)5月 (0)から 9月 (0)まで（SPB以後）
の 2期間で平均している。等値線の間隔は 5m。

2.3 熱帯対流圏温度偏差場の持続性の空間構造

2.3.1 水平構造

この節では、熱帯対流圏温度偏差場における持続性のパターンを、TYIに関して

統計的に調べる。図 2.6aと図 2.6bは、それぞれ、TYIとNINO3 SSTが有意な正

相関の期間とその後の有意でない期間、すなわち、ENSO現象の SPB以前と SPB

以後の期間に対するTYIで回帰された偏差の水平構造を表している。図 2.6a中の

相関係数（陰影）は、20◦Sと 20◦N間の緯度帯で、1%有意水準を上回っている。

この相関係数の分布パターンは、衛星データを用いたNewell and Wu (1992)によ

り示された結果と似ている。図 2.6a中のTYIで回帰した高度偏差は、熱帯全域で

15mを上回っている。Gill(1980)による理論解と似た波動パターンが、中央太平洋

（90◦W～160◦W; 15◦S～15◦N）に見られる。この特徴は、これまでにYulaeva and
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図 2.7: SSTに対する図 2.7と同様の図。等値線の間隔は 0.2K。

Wallace (1994)やWallace et al. (1998)のよって指摘されている。ただ、Yulaeva

and Wallace (1994)が指摘しているように（第 1.1.3節参照）、このパターンが熱

帯平均対流圏温度偏差の変動に伴って常に見られるものではない。

熱帯中央太平洋で30mを上回る偏差の領域があるが、20mを上回る2番目のピー

クが赤道付近のアフリカ大陸からインド洋上に見られることに留意すべきである。

SPB以後（図 2.6b）においても有意な正相関域が熱帯全体に広がっている。図

2.6aと似たGillモードに似た波動パターンは見られず、200hPa高度偏差はほぼ一

様であり、熱帯で 10mをわずかに上回る程度である。

図 2.7は、SST偏差変動に対する図 2.6と同様の分布図である。SPB以前におい

ては、NINO3領域を含む熱帯中・東部太平洋で、有意な正の相関係数が見られる

（図 2.7a）。この相関分布パターンはこれまでの研究で知られているものと同じで

ある（例えば、Wallace et al. 1998の図 7c）。回帰 SST偏差の最大値は、赤道中

央太平洋で 0.8Kを上回る。一方、図 2.7aと対照的に、SPB以後の期間（図 2.7b）

では、熱帯中・東部太平洋における相関係数はほとんど有意でない。
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図 2.8: TYIで回帰した帯状平均 200hPa高度偏差（等値線）の緯度時間断面図。陰影は
TYI（基準変動量）と帯状平均 200hPa高度（ずらす変動量）のずらし相関係数。縦軸は
ずらす変動量の月を表す。陰影の程度は図 2.1と同様。等値線の間隔は 4m。

熱帯太平洋の SST偏差のピーク出現時から 3～6ヶ月程度遅れて、インド洋や熱

帯北大西洋に正の SST偏差が現れることが知られている (第 1.1.5節参照)。熱帯イ

ンド洋や南シナ海の SST偏差に対する相関係数は、有意水準を上回っている（図

2.7aと図 2.7b）が、回帰された SST偏差は 0.2K程度であり、赤道東部太平洋と比

べてかなり小さい。熱帯北大西洋で、回帰偏差は小さいけれども、相関係数が有

意水準を上回っている（図 2.7b）。

2.3.2 緯度・鉛直構造

この節では、帯状平均した熱帯温度偏差場の緯度・鉛直構造の特徴について述べ

る。図 2.8は、TYIを基準としたずらし相関係数と、回帰された帯状平均 200hPa

高度偏差の緯度時間断面図を表している。20◦S～20◦N間の緯度帯における高度偏

差に対する相関係数は、11月 (−1)で 1%有意水準に達し、その後、9月 (0)まで有
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図 2.9: TYIによって回帰した熱帯温度偏差（等値線）の時間鉛直断面図。陰影はTYIと
熱帯温度の間のずらし相関係数で、その程度は図 2.1と同様。横軸はずらされる変動量の
月を表す。温度は帯状平均され、また 15◦Sと 15◦Nの間で平均されている。等値線の間隔
は 0.1K。

意水準を超える値が維持されている。特に、緯度帯 15◦S～15◦Nにおける高度偏差

との相関係数は 0.8を上回っている（濃い陰影）。

7月 (0)には、赤道付近より亜熱帯で高い正の相関係数が見られる。北半球の夏

季においては、正の相関係数域増加が 30◦N付近の亜熱帯領域にあり、これはチ

ベット高気圧ような対流圏の亜熱帯高気圧帯にまでのびている。

緯度 15◦S～15◦N上で、TYIで回帰した 200hPa高度偏差は 11月 (−1)から 2月

(0)まで急速に増大し、その後、2月 (0)から 9月 (0)まで相対的にゆっくりと減少

する。これは図 2.5の特徴と対応する。

次に熱帯における温度偏差の鉛直構造に関して調べる。図 2.9は、TYIを基準

とした相関係数と回帰した熱帯温度偏差の時間鉛直断面図である。それぞれの気

圧面の温度は熱帯 (15◦S−15◦N)で平均した。150hPaより下のほぼ全気圧面の、11
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月 (−1)と 9月 (0)の期間の相関係数が、正で統計的に有意である。興味深いこと

に、温度は 700hPaから 150hPaまでのすべての高さで、9月 (0)と 10月 (0)の間

の、短期間において有意水準を下回っている。850hPa以下の温度に対する相関係

数は、9月 (−1)に有意水準を上回り（薄い陰影）、700hPaと 150hPaの間より 2ヶ

月早い。

TYIに回帰した温度偏差はすべての月において、下部対流圏（0.2K）より上部

対流圏（0.4～0.6K）で大きい。回帰偏差（等値線）の最大値は、2月 (0)の 250hPa

における 0.6Kであった。これは、200hPa高度の変動が、主に中・上部対流圏の

温度の変動を反映していることを示している。

2.4 境界層と自由対流圏の偏差場の違い

前節では、帯状平均した熱帯対流圏温度偏差場の変動についての解析結果を述

べた。この節では、鉛直構造を含めた、熱帯温度偏差の経度方向の差異について

の解析結果を示す。

図 2.10aと図 2.10bは、それぞれ、ENSOの SPB以前と以後の、TYIで回帰し

た熱帯温度偏差の経度鉛直断面図を示す。温度は熱帯（15◦S−15◦N）で平均して

いる。2つの期間、12月 (−1)～4月 (0)（図 2.10a）と 5月 (0)～9月 (0)（図 2.10b）

の各高度における相関係数にはっきりとした東西方向の差異が見られる。

大気境界層に相当する 1000hPaと 850hPaの間には、熱帯温度偏差の高い正の

相関域がいくつかの経度で見られる。図 2.10aでは、中・東部太平洋、インド洋、

アメリカ大陸上で、図 2.10bでは、インド洋上とアメリカ大陸上で有意な相関域が

ある。上記の領域は、SST偏差に対する場合（図 2.7）とよく対応している。この

結果は、熱帯境界層の温度偏差が、その下の SST偏差とほぼ同時に変動している

ことを示している。

700hPa～150hPa間（自由対流圏）の熱帯温度偏差に対する相関係数は、ほとん

どすべての経度で有意水準を上回る。1Kより大きな正の偏差が 130◦W付近の中

央太平洋上で 250hPaの高さで見られる。一方、大西洋と海洋大陸（西太平洋と東
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図 2.10: TYI によって回帰した熱帯温度偏差の経度鉛直断面図（等値線）。温度は
15◦S−15◦N間で平均し、また (a)12月 (−1)から 4月 (0)まで、(b)5月 (0)から 9月 (0)ま
での期間で平均している。陰影は TYIと熱帯温度の間の相関係数を表し、その程度は図
2.1と同様。等値線の間隔は 0.1K。黒丸（●）は 22年間で平均した、(a)12月～4月、(b)5
月～9月の 2つの期間に対する熱帯（15◦S−15◦N）対流圏界面気圧。
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南アジア領域）上では偏差は小さく、相関係数が有意でない高さがある。また対

流圏界面付近の温度偏差は特に 150◦W～120◦Wの経度で、その下にある対流圏と

位相が反対の変動を示している。

上述した鉛直方向の違いから、熱帯温度偏差は、大気境界層（1000～850hPa）と

自由対流圏（700～150hPa）に分けることができる。TYIと 1000～850hPaと 700

～150hPaにおける熱帯温度偏差の間の関係は、それぞれ、図 2.11bと図 2.11cに

示されている。TYIとのずらし相関と、TYIに回帰された偏差は、それぞれ、陰

影と等値線で示されている。図 2.11aは、SSTに対する図 2.11bや図 2.11cと同様

の図である。

図 2.11aや bにおいて、1% 有意水準を上回る正の相関係数が、中・東部太平洋

（180～80◦W）の 7月 (−1)～4月 (0)の期間とインド洋 (45～110◦E)の 10月 (−1)

～8月 (0)の期間に見られる。海洋大陸上では、9月 (−1)の相関係数が、負で統計

的に有意である。このように、海洋上の 1000-850hPaの熱帯温度偏差は、その下

にある SST偏差変動にほぼ同時に追随する傾向がある。一方、中・上部熱帯対流

圏では（図 2.11c）、11月 (−1)から 9月 (0)までの期間に、より東西方向に一様な、

有意で正の相関係数が見られる。

SSTと下層の温度の最大偏差は、1月 (0)に、それぞれ、115◦Wで 0.9K、80◦W

で 0.7Kである。下層の温度偏差は、140◦Wにおいても 0.7Kと大きく、その経度

は、中・上部対流圏温度偏差の 2月 (0)の最大偏差（0.9K）と対応している。

さらに、図 2.11bは、南アメリカ大陸（80～40◦W）のような、陸面の有意な温

度偏差変動が見られる。相関係数は、2月 (0)～6月 (0)の期間で、1%の有意水準

を上回る。南アメリカ大陸上の温度偏差の大きさは、東部太平洋の半分である。ア

フリカ大陸上にはほとんど有意な相関が見られない。

8月 (−1)から 10月 (−1)まで、ENSO現象と関連する対流圏上部の温度偏差は、

140◦W付近の中央太平洋のみで大きく、東西一様性は見られない。

これは、Kawamura et al.(1995)が SST観測値を強制項として積分した大気大循

環モデルの計算結果から指摘した、「熱帯 200hPa高度は SSTに対する応答が秋に

弱い」ことに関連しているようである。



第 2章 気候シフト以降の熱帯対流圏温度偏差場の季節規模持続性 33



第 2章 気候シフト以降の熱帯対流圏温度偏差場の季節規模持続性 34

図 2.11: TYIで回帰した偏差の経度時間断面図（等値線）。陰影は TYI と変動量間の
ずらし相関係数で、その程度は図 2.1と同様。ずらされた変動量は、(a)熱帯 SST偏差、
(b)1000−850hPa平均温度偏差、(c)700−150hPa平均温度偏差で、それぞれ、15◦Sと 15◦N
の間で平均されている。等値線の間隔は 0.1K。
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図 2.12: 700hPa−300hPa面の間の水蒸気量（黒丸●・黒棒）と降水量（白丸○・白棒）に
対する TYIとのずらし相関と回帰偏差（図 2.5と同様）。水蒸気量と降水量は帯状平均さ
れ、また、それぞれ、15◦S−15◦Nの間と 16.25◦S−16.25◦Nの平均である。水蒸気量偏差
の単位は kg m−2、降水量偏差の単位はmm day−1。

大西洋では、対流圏下層の有意な正の温度偏差が、SST偏差より、約 1ヶ月先ん

じている。これは、太平洋から離れた海洋上の SST偏差変動が、対流圏温度偏差

場によって誘起されているという仮説（Chiang and Sobel, 2002）を支持している。

2.5 水蒸気量・降水量との関係

この節では、熱帯対流圏温度場の変動と密接に関連すると考えられる水蒸気量

と降水量の変動を記述する。

700−300hPaの高さの熱帯水蒸気量、すなわち、700hPa面から 300hPa面まで

のびる大気のコラムにおける単位面積あたりの水蒸気の質量に対する解析を行っ

た。図 2.12は、TYIと水蒸気量（黒丸・黒棒）のずらし相関係数と回帰偏差を示
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図 2.13: TYIで回帰した 700−300hPa平均の水蒸気量偏差の経度時間断面図（等値線）。
陰影は TYIとのずらし相関係数（図 2.11と同様）。水蒸気量は 15◦Sと 15◦Nの間で平均
している。等値線の間隔は 0.2kg m−2。

している。水蒸気量は緯度 15◦S−15◦Nで平均している。11月 (−1)～9月 (0)の間

に高い正の相関が、1%有意水準を下回る月があるものの、見られる。偏差は、11

月 (−1)から 1月 (0)まで急速に増加する。興味深いことに、その後、偏差は減少

するのではなく、2月 (0)[0.11kg m−2]から 8月 (0)[0.21kg m−2]まで増加する。こ

れは、図 2.5に示された熱帯対流圏温度偏差の特徴とは異なる。この気候値より多

い（少ない）水蒸気量は、放射平衡の変調を通じて、熱帯対流圏温度の正（負）偏

差をもたらす可能性がある。

水蒸気量の経度方向の特徴が図 2.13に示されている。図 2.13は、図 2.11と同様

に、700−300hPaの間の水蒸気量に対する図である。分布は東西一様性を示さず、

図 2.11cより図 2.11aや図 2.11bと似ている。太平洋上の相関係数は 8月 (−1)から

5月 (0)まで有意な正の値、海洋大陸上では 8月 (−1)から 12月 (−1)まで有意な負

の値を示している。有意な正相関はインド洋上でときおり見られる。ENSO期間

中、大きな正偏差が中・東部太平洋上で見られ、海洋大陸上で負偏差が見られる。
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図 2.14: TYIで回帰した降水量偏差の緯度経度分布（等値線）。陰影をつけた部分はTYI
と降水量の間の相関係数を示す（図 2.6や図 2.7と同様）。降水量は、(a)12月 (−1)から 4
月 (0)まで（SPB以前）、(b)5月 (0)から 9月 (0)まで（SPB以後）の 2期間で平均して
いる。等値線の間隔は 0.5 mm day−1。

正の相関係数が 7月 (0)の東部太平洋（120～70◦W）に残っていて、水蒸気偏差

がENSO現象の SPB以後もまだ残っていることを示している。

図 2.12はTYIと降水量（白丸・白棒）のずらし相関係数と回帰偏差もまた示し

ている。ここで降水量は 16.25◦S～16.5◦Nの緯度帯で平均した。有意な相関は見ら

れない。これは、熱帯対流圏の温度上昇が熱帯降水量の増加と直接結びつかず、熱

帯降水量の減少に関連する熱帯対流圏温度の低下もないことを示している。

この無相関の関係をより詳細に議論するために、TYIに関連する降水量偏差の

水平構造を調べた。図 2.14は、降水量に対する図 2.6や図 2.7と同様の図である。

ENSO現象が活発な間、正相関が赤道に沿った中・東部太平洋に見られるが、海

洋大陸や南太平洋収束帯（SPCZ）で負の値が見られる。

1.5mm/dayより大きな降水偏差が赤道中央太平洋に集中していて、これが図 2.6
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や図 2.10aで示されるGillモードのような波動パターンと関連していると考えら

れる。しかし、これらは海洋大陸や SPCZ上の負偏差と相殺して、熱帯平均値で

はTYIと無相関である（図 2.12）。熱帯対流圏温度場の変動が、海洋大陸やSPCZ

上の幅広い降水偏差より、赤道に沿った太平洋の集中した非断熱加熱に対して敏

感である可能性はある。

一方、ENSOが終息した後（図 2.14b）、インド洋上にわずかに相関がみられる

が、有意水準を上回る大きな領域はない。5ヶ月平均値ではなく、5月 (0)以降の

月々の降水の場とTYIの間の相関係数においても、有意水準を上回ることはほと

んどない。この結果は、中・東部太平洋では、SSTが上昇すると対流高度は一般

的に上昇するが、インド洋では、その関係が弱いように見えるというWebster et

al.(1998)の指摘と一致している。インド洋上における降水量偏差と SST偏差には

有意水準を上回る水準で関係していない。

この熱帯平均降水量偏差と熱帯平均対流圏温度偏差が対応しない理由について、

Su and Neelin(2003)は、熱帯平均降水量偏差が中緯度からの乾燥静的エネルギー

の南北輸送偏差に大きく依存するためとしている。

2.6 まとめ

1979年から 2000年までのNCEP/NCAR再解析データを用いて、熱帯対流圏温

度偏差場が秋から翌年の秋まで持続する傾向があり、秋季に熱帯対流圏平均温度

偏差の持続性が秋季に急激に低下する特徴を示した。この特徴は、ENSO現象の

SPBから 4ヶ月の時間的なずれがある。熱帯対流圏温度偏差場の持続性が落ちる

特徴をもとにして、熱帯対流圏温度に対する気候年について、別の定義、すなわ

ち秋に始まる一年を提案した。すなわち、前年の 10月から基準年の 9月までの期

間で平均した熱帯（15◦S−15◦N）帯状平均 200hPa高度を、熱帯対流圏温度場の変

動を直接的に表すものとしてTropical Year Index (TYI)と定義した。

11月 (−1)と 9月 (0)の期間の自由対流圏（700～150hPa）で、ほぼ東西一様な温

度偏差変動が20◦S～20◦Nの緯度帯で見られた。一方、大気境界層（1000～850hPa）

の熱帯温度偏差は、その下の SST偏差と同時的に対応している。
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NINO3 SST偏差は 7月 (−1)～12月 (−1)に増加し、12月 (−1)～4月 (0)に減少

する。一方、熱帯帯状平均 200hPa高度偏差は、11月 (−1)～2月 (0)に増加し、2

月 (0)～9月 (0)の期間に減少している。両者の時間発展のパターンが異なるので、

この結果はTYIに関連する熱帯対流圏温度偏差の変動が単に熱帯東部太平洋 SST

偏差の変動を時間的に後にずらしただけではないことを示している。温度偏差は、

2月 (0)に中央太平洋 130◦W付近の、250hPaの高さで最も大きくなる。

太平洋から離れた海洋、特に、インド洋で、SPB以後に系統的変動が見られた。

TYIが気候値より大きいとき、インド洋（45−110◦E）SST偏差は、10月 (−1)か

ら 8月 (0)まで気候値より高い。しかし、熱帯インド洋の SST偏差の大きさ（～

0.2K）は、熱帯東部太平洋（1.0K）に比べて小さい。関連する降水変動は、熱帯

インド洋では明瞭ではない。

熱帯対流圏の温度上昇（or 温度低下）は、熱帯全体の降水量の増加（減少）と

直接的に結びついていない。しかし、大きな降水偏差は、ENSO現象が活発な時

期に赤道中央太平洋で見られる。有意な熱帯降水量は、ENSO現象が終息した後

にはない。

温度と水蒸気量の密接な関係が 700hPaから 300hPaまでで平均した値で確認さ

れた。さらに、700-300hPaの熱帯平均水蒸気量偏差が、熱帯対流圏温度偏差とは

異なり、2月 (0)から 8月 (0)まで徐々に増加していた。このことが、熱帯対流圏

温度偏差が持続するメカニズムに関連する可能性がある。
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第3章 ENSO現象と熱帯対流圏温度

偏差場変動のずれの要因

3.1 降水量が多い領域の海面水温変動

本節では、熱帯対流圏温度偏差の持続性が秋季に落ちる特徴について、第 2章

で定義したTYIを基準として第 1.1.6節で紹介したRainy-region SST偏差の変動

を調べることで、その要因を考察する。

本節では、4種類の降水量データを使用する。使用した降水量データは、第 2章

で使用した CMAPに加えて、Global Precipitation Climatology Preject (GPCP)

(Huffman et al.,1997)、NCEP-DOE AMIP-II Reanalysis [R-2と表記] (Kanamitsu

et al., 2002)、NCEP/NCAR Reanalysis [R-1と表記](Kalnaly et al., 1995)である。

CMAPや GPCPは、降雨計、衛星データによる見積もり、数値モデルのアウト

プットを組み合わせたものである。それに対して、R-1データとR-2データはとも

にモデル結果である。なお、両者の対流パラメタリゼーションは同じKuo（1965,

1974）型であるが、R-2データでは雲頂の計算や絶対湿潤不安定層の扱い方などに

関して改良がされている。海面水温データは、第 2章と同様、Met Office HadISST

データで、熱帯（15◦S～15◦N）における月平均降水量が 6mm/dayを上回る格子

点のみで平均した海面水温の値をRainy-region SSTとする。

図 3.1はRainy-region SST偏差と比較するための、熱帯平均 SST偏差に対する

解析結果である。熱帯帯状平均した 200hPa高度偏差に対する結果（図 2.5の黒線・

黒棒）と比較すると、相関係数に関しては、有意水準を上回るのが 9月 (−1)で

2ヶ月早く、有意水準を上回る最後の月もまた 7月 (0)で 2ヶ月早い。回帰偏差の

変動は、NINO3 SST偏差ではなく、熱帯平均 200hPa高度偏差と似ており、相対
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図 3.1: 熱帯（15◦S～15◦N）平均 SSTに対するTYIとのずらし相関と回帰偏差（図 2.5や
図 2.12と同様）。偏差の単位はK。

的に早く最大となり、ゆっくりと減少していく。最大となるのは、1月 (0)で熱帯

平均 200hPa高度偏差より 1ヶ月早い。この熱帯平均 SST偏差の時間推移が、熱帯

200hPa高度偏差と似ていることは、第 1.1.5節で紹介し、図 2.7で示したように大

西洋やインド洋で SST偏差が、熱帯太平洋のピークから 3ヶ月～6ヶ月程度遅れて

変動することが、熱帯対流圏温度偏差にとって重要であることを示唆する。

次に、Rainy-region SST偏差に対する同様の解析結果が図3.2である。a) CMAP、

b) GPCP、c) R-2、d) R-1の各データセットの降水量を使用してRainy-region SST

を計算した。

全体的な特徴は、熱帯平均 SST偏差と比べて、どのデータセットにおいても、

相関係数が有意となる時期が遅れていることである。相関係数がはじめて有意と

なる月はそれぞれ、a) 12月 (−1)、b) 10月 (−1)、c) 10月 (−1)、d) 12月 (−1)で

あり、熱帯平均 SST偏差より 1ヶ月～3ヶ月程度遅れる。この結果は、ENSO現象

では海面水温の気候値が低く、降水量の少ない領域である赤道東部太平洋で SST

偏差変動が大きい（図 2.7a）のに対して、降水量の気候値が大きい西部太平洋・イ
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図 3.2: 熱帯（15◦S と 15◦N）Rainy-region SSTに対するTYIとのずらし相関と回帰偏差
（図 2.5や図 2.12と同様）。偏差の単位はK。

ンド洋・熱帯北大西洋の海面水温がより重要であることを示唆している。これに

ついては次節で詳細に議論する。

回帰偏差が最大となる月は、それぞれ、a) 2月 (0)、b) 3月 (0)、c) 3月 (0)、d)

2月 (0)である。熱帯平均 SST偏差よりも 1、2ヶ月遅れている。

しかし、相関係数が有意水準を下回る月にばらつきがあり、データセットによ

り熱帯平均 SST偏差の場合 [7月 (0)]より早い月や遅い月となっている。相関係数

が最後に有意となる月はそれぞれ、a) 6月 (0)、b) 6月 (0)、c) 8月 (0)、d) 7月 (0)

である。モデル結果のみの値であるR-2データ (図 3.2c)が最も熱帯対流圏温度偏

差変動とほぼ同時的に対応し、その次もモデル結果であるR-1データ (図 3.2d)で

あった。

TYIとの相関係数の大きさもまた、3月 (0)以降の時期で、熱帯平均 SST偏差の

値（0.8前後）と比べて、特に、CMAPとGPCPで低い（0.6～0.7程度）。全体的
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な特徴は似ているものの、データセットによって相関係数の値が少しずつ違う点

に注意しなければならない。

以上をまとめると、熱帯対流圏温度偏差の変動と同時的に対応するのは、熱帯

平均 SST偏差よりも Rainy-region SST偏差である。これは対流域の SST偏差が

熱帯対流圏温度偏差に重要であるという Sobel et al.(2002)の主張を支持するもの

である。しかし 3月 (0)以降の偏差の持続に関しては、Rainy-region SSTを計算す

るデータセット間でばらつきがある。R-2データによるRainy-region SST偏差の

変動は、熱帯対流圏温度偏差の変動と非常によい同時的対応関係を示した。

3.2 合成解析による診断

これまでの章では、相関係数と回帰係数を用いて解析を進めてきた。しかし、こ

れらの統計的な量は、正の位相と負の位相が反対称であることが暗に仮定されてい

る。正の位相と負の位相を分離してそれぞれを調べるために、合成解析を行った。

図 2.5では、NINO3 SST偏差と熱帯対流圏温度偏差の時間推移を TYIを基準

として示した。この図からENSO現象が活発になるが温度偏差が小さい時期 [7月

(−1)～10月 (−1)]、ENSO現象が活発で温度偏差が増大する時期 [11月 (−1)～4月

(0)]、ENSO現象が終息するが温度偏差が持続している時期 [6月 (0)～9月 (0)] の

3期に区分することができる。図 2.4で示した TYIの時系列のうち、TYIが大き

い正偏差の年と負偏差の年を、それぞれ、1983年/1988年/1998年と 1985年/1989

年/2000年の 3年ずつ選び出した。ENSO現象と熱帯対流圏温度偏差の変動がずれ

ている時期に焦点を当てる。7月 (−1)から 9月 (−1)までの期間と 6月 (0)から 8

月 (0)までの期間について合成図で比較する。

また降水量の分布を示すことで、第 3.1節で熱帯対流圏温度偏差の変動との対応

が見られたRainy-region SST(6mm/day以上の格子点のみの平均海面水温)との対

応関係について、詳細に検討する。
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図 3.3: TYI が大きい正偏差の年（1983/1988/1998）の 7～9 月 (−1)（この月は
1982/1987/1997年の 7～9月に相当）に対する合成図：a)対流圏（700-200hPa平均）温
度偏差、b) SST偏差、c) 降水量。等値線の間隔は、それぞれ、a) 0.2K、b) 0.25K、c)
3mm/day。a)、b)で、0.3Kを上回る値に陰影、−0.3Kを下回る値に点描。c)の陰影は
6mm/dayを上回る値。
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図 3.4: TYIが大きい負偏差の年（1985/1989/2000）の 7～9月 (−1)に対する a)対流圏
温度偏差、b) SST偏差、c)降水量の合成図（図 3.3と同様）。等値線の間隔・陰影は図 3.3
と同様。



第 3章 ENSO現象と熱帯対流圏温度偏差場変動のずれの要因 46

3.2.1 解析データ

気温はNCEP/NCAR再解析データ、SSTはMet Office HadISSTデータ、降水

量は第 3.1節で最もよい対応関係を示したR-2データを使用した。使用データの期

間は、いずれも 1979年～2000年の 22年間分で、この期間の月平均気候値からの

ずれを偏差データして解析を用いる。

3.2.2 解析結果

図 3.3は、TYIが大きい正偏差の年（1983/1988/1998）の 7～9月 (−1)（この月

は 1982年/1987年/1997年の 7～9月に相当）における各変動量の正偏差の合成図

を示している。対流圏温度（700hPaから 200hPaまでの平均温度）偏差の図 3.3a

において、0.4Kを上回るような大きな値は中央太平洋に限られ、図 2.6で示され

ているパターンよりも弱いものの、Gill(1980)と似た波動パターンを示している。

SST偏差の分布（図 3.3b）には、赤道東部太平洋に、2.5Kを上回る顕著な偏差

が見られる。また “馬蹄形”パターンとして周知の、正偏差をとりかこむ負偏差が

西太平洋に見られる。北インド洋には 0.2Kを上回る領域が見られるが、インド洋

全体には広がっていない。またメキシコ湾や熱帯北大西洋にも 0.2Kを上回る領域

があるが、値は小さく、その面積もまた小さい。

降水量の分布（図 3.3c）では、特に 6mm/dayを上回る領域に注意して、SST偏

差の分布（図 3.3b）と比較する。大きな SST偏差を示す赤道東部太平洋では、熱

帯収束帯に伴う東西方向に延びる降水帯がひろがっている。ただし、6mm/dayを

上回る領域は、SST偏差が極大である赤道より北にあり、緯度幅が狭い。これは

ENSO現象に関連する SST偏差が、気候値として SSTが低く、対流が不活発な冷

舌域で大きいことに対応している。

一方、降水量が 6mm/dayを上回る面積が大きい西太平洋には、負の SST偏差

域が広がっている。インド洋にも降水量が 6mm/dayを上回る面積が大きいが、降

水量が多い領域は 0.2Kを上回る SST正偏差領域より東に位置している。上記を平
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均することにより、赤道東部太平洋で SST偏差が大きく増加しているのにもかか

わらず、Rainy-region SST偏差の増加が遅れる結果（図 3.2）となる。

図 3.4は、TYIが大きい負偏差の年の 7～9月 (−1)における各変動量の負偏差の

合成図を示している。熱帯対流圏温度偏差に対する図 3.4aや SST偏差に対する図

3.4bは、それぞれ、図 3.3aと図 3.3bのほぼ反対称のパターンとなっている。対流

圏温度の負偏差において、大きく有意である領域は中央太平洋に限られていて、図

3.3aと逆符号の波動パターンが示されている。図 3.4bと図 3.4cから、降水量が多

い西太平洋・インド洋域で SST偏差が小さく、その結果としてRainy-region SST

偏差もまた小さいことがわかる。

従って、ENSO現象が活発なのにもかかわらず、Rainy-region SST偏差の増大し

ない理由として、1) ENSO現象に関連する SST偏差は対流活動が活発ではない冷

舌域で大きいこと、2) 降水量が多い西太平洋で逆符号の偏差であること、3) 降水

量が多いインド洋で大きな SST偏差が見られないことが関連しているものと推測

される。Rainy-region SST偏差と熱帯対流圏温度偏差場の同時的な対応関係（図

3.2）から、上記は熱帯対流圏温度偏差が増加しない理由でもあると考えられる。

Angell(2000)は、対流活動にはある閾値を上回る SSTが必要で、NINO3領域の

SST偏差に加えて SSTの季節変化を考慮する必要があり、それによって偏差の最

大の時期ではなく、NINO3領域の海面水温が最大となる時期が重要であるという

考察を提示している。またYulaeva and Wallace(1994)は、降水量と熱帯平均値を

引いた対流圏温度場の特異値分解解析から、8, 9, 10月には冷舌域に降水量偏差が

現れるがSSTが低く深い対流活動が活発でないので、Gill(1980)と似た波動パター

ンが明瞭ではないことを指摘している。これらの結果は理由 1)と対応する。

理由 3)は、大西洋やインド洋の SST偏差の重要性を指摘した先行研究（第 1.1.6

節）と関連する。一方、理由 2)に関しては、これまでの先行研究ではあまり触れ

られていない。合成解析ではなく個々の年を調べると（図省略）、1987年と 1984

年以外の年で 2)と 3)の特徴が共通していている。Su et al.(2001)は、1997年 7～

9月における各海域の SST偏差の対流圏温度偏差に対する寄与を数値実験で比較

している。そこでは、西太平洋の負偏差に関連する対流圏温度負偏差が熱帯西部

太平洋上にひろがることや、インド洋 SST偏差に伴う対流圏温度偏差が小さいこ

とが示されているが、同時期の熱帯中・東部太平洋 SST正偏差の影響がずっと大
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きい。これは 1997年では早い時期にエルニーニョに関連する SST偏差が大きく時

間発展したことに関連する。他の年では赤道東部太平洋 SST偏差はほどほどの強

さであり、理由 2)や理由 3)が重要であると考えられる。

次に図 3.5は、TYIが大きい正偏差の年（1983/1988/1998）の 6～8月 (0)にお

ける各変動量の偏差を示している。図 3.5aは、中央太平洋を除く熱帯全体で対流

圏温度が正偏差を示し、特に亜熱帯域の偏差が大きい。このとき、SST偏差の合

成図 (図 3.5b)において、ペルー沖で正偏差が示されているが、赤道中・東部太平

洋に負偏差が見られる。また、インド洋・南シナ海領域や南アメリカ大陸近くの北

大西洋域では、正偏差が示されている。その大きさは、インド洋では 0.2K～0.4K、

南シナ海では 0.4K～0.6K、熱帯北大西洋では 0.2K～0.4K程度である。

図 3.5cの南アジア域では、アジア夏季モンスーンに伴う大きな降水量が見られ

る。この領域は、インド洋や南シナ海で見られる SST正偏差の領域である。降水

量が 6mm/dayを上回る領域は中央アメリカにあり、熱帯北大西洋の SST正偏差

領域の上にもひろがっている。しかし、ペルー沖の SST正偏差域は降水量が少な

い領域である。

図 3.6は、TYIが大きい負偏差の年（1985/1989/2000）の 6～8月 (0)における

各変動量の偏差を示している。図 3.6aは、熱帯全体で負の対流圏温度偏差を示し

ている。注目すべき点は−0.4Kを下回る偏差が熱帯中・東部太平洋にあることで

ある。すなわち、熱帯中・東部太平洋が他の領域より小さい偏差分布をしている

図 3.5aの場合と厳密に反対称であるとはいえない。

このとき、SST偏差の合成図 (図 3.6b)において、赤道中・東部太平洋に負偏差

がある。図 1.2で示されているように、エルニーニョの終息後はラニーニャに遷移

する傾向がある（例えば、1988、1998年）が、1980年代以降、ラニーニャの終息

後にエルニーニョに遷移する傾向は見られない。これに対応して、TYIが大きい

負偏差の年の 6～8月 (0)に、活発な時期に比べてその値は小さいけれども、赤道

中・東部太平洋負偏差が残っている。なお上記の負偏差は各年で見られるが、1989

年と 2000年はすでにラニーニャが終息している（図 1.2）。

また、インド洋から南シナ海の領域で負偏差域があるが、図 3.5bの場合と比べ

て値が小さい。従って、SST偏差の分布パターンもまた、図 3.5と図 3.6で反対称
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図 3.5: TYIが大きい正偏差の年（1983/1988/1998）の 6～8月 (0)に対する a)対流圏温
度偏差、b) SST偏差、c)降水量の合成図（図 3.3と同様）。等値線の間隔は、それぞれ、
a) 0.2K、b) 0.2K、c) 3mm/day。陰影は図 3.3と同様。
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図 3.6: TYIが大きい負偏差の年（1985/1989/2000）の 6～8月 (0)に対する a)対流圏温
度偏差、b) SST偏差、c)降水量の合成図（図 3.3と同様）。等値線の間隔・陰影は図 3.5
と同様。
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ではない。また降水量分布を示す図 3.6cは、上記の各海洋の負のSST偏差領域に、

6mm/day以上の降水量があることを示している。

このように、前述した 7～9月 (−1)の期間とは異なり、熱帯対流圏温度偏差が

増大した後の 6～8月に偏差が持続している時期は、TYIの正偏差年と負偏差年で

反対称となっていない。またそれぞれの年を個別に調べると、特徴がほぼ共通し

ている（図省略）。この時期について、次節以降、6～8月 (0)で、どの海洋の SST

偏差が熱帯全体の対流圏温度変動と関連が深いのか、数値モデルを使って境界条

件の SST分布を変えて考察する。

3.3 6月(0)～8月(0)の熱帯対流圏温度偏差に対する数

値実験

前節で示したように、ENSO現象が活発なときに示される熱帯対流圏温度偏差

場が、その後の 6～8月にも持続する特徴が見られるが、対流圏温度偏差や SST偏

差の分布パターンはTYIが大きい正偏差の年と大きい負偏差の年で反対称ではな

い。この節では、6月 (0)～8月 (0)では、どの海洋の SST偏差が熱帯全体の対流

圏温度変動に大きく影響しているのか、また降水量が多い領域の SST偏差と少な

い領域の SST偏差で、対流圏温度偏差に対する応答の敏感度が異なるのか、につ

いて、数値モデルを利用して考察する。

3.3.1 数値モデルの概要

本研究では、準平衡熱帯循環モデル (Quasi-equilibrium Tropical Circulation

Model; QTCM, Neelin and Zeng 2000, Zeng et al. 2000) Ver. 2.3を使用する。

QTCM方程式系の概要は付録Aに記述している。

QTCMの特徴は次の通りである。格子点は 64× 42（東西方向：5.625°間隔、

南北方向：3.75°間隔）で、緯度範囲は 78.75◦S～78.75◦N、時間積分のタイムス

テップは約 20分である。対流パラメタリゼーションはBetts-Miller型対流スキー



第 3章 ENSO現象と熱帯対流圏温度偏差場変動のずれの要因 52

ム（Betts, 1986; Betts and Miller, 1986; Betts and Miller, 1993）で、ここでは調

節時間を 2時間としている。降水量と対流雲・上層雲量が線形的関係を有し、ま

た放射のスキームで雲の割合が係数として組み込まれていることにより、それが

放射に影響するという弱非線形的雲-放射フィードバックが組み込まれている。ま

た簡略化された陸面モデルと境界層モデルを含み、地表面フラックスの計算に使

用している。なお、本研究では、海洋と大陸の違いは組み込まれているが、地形

はない条件設定としている。

3.3.2 実験条件設定

月平均気候値（1979年-2000年平均値）のSSTを強制項として 3年間の時間積分

によるスピンアップを行った結果を初期値として、再び月平均気候値 SSTを強制

項として、20年間数値積分をする。その際、1年毎の値を 1組の初期値とし、従っ

て、20組の初期値を得る。この 20組の初期値を用いて、表 3.1や表 3.2のような

SSTを境界条件として与えて、4月 1日～8月 31日までの 153日間の数値積分を

実行した。各格子点で月平均気候値 SSTの境界条件をCONTROL実験とする。本研

究では、6月 1日～8月 31日の 92日間の各実験のアンサンブル平均とCONTROL実

験のアンサンブル平均を求め、その差を偏差の大きさとする。積分期間の設定は、

1997年 7～9月や 1998年 1−3月を対象とした Su et al.(2001)を参考とした。SST

データは各月の 15日にモデル内に取り込まれ、線形補間によって日平均値を算出

し、境界条件とする。使用した SSTは、Met Office HadISSTデータをQTCMの

格子点に合わせたものである。

TYIが大きい正偏差の年（1983/1988/1998）の 6～8月 (0)の SST偏差分布（図

3.5b）を固定値として、表 3.1のような SSTに対する 10組の境界条件を与えて数

値積分をした。OBSP実験は全球で SST偏差を含む SSTを境界条件としている。

IWPP実験、CEPP実験、ATLP実験はそれぞれ、西太平洋・インド洋域、東部太平

洋域、大西洋域の SST正偏差領域（図 3.5b）と対応している。これらの実験は、

それぞれの SST正偏差の対流圏温度偏差に対する寄与を比較して調べることが目

的である。
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図 3.7: SST偏差を含む領域の実験設定に関する空間分布。実験内容は表 3.1と表 3.2に記
載している。
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実験名称 SSTに対する条件

OBSP実験 全球で月平均気候値と SST偏差の和。

IWPP実験 図 3.7aの黒丸（●）の格子点で月平均気候値と SST偏

差の和、他領域は月平均気候値を与える。

CEPP実験 図 3.7aの白丸（○）の格子点で月平均気候値と SST偏

差の和、他領域は月平均気候値を与える。

ATLP実験 図 3.7aの黒四角（■）の格子点で月平均気候値とSST

偏差の和、他領域は月平均気候値を与える。

IWPP.NH実験 図 3.7bの黒丸（●）の格子点で月平均気候値とSST偏

差の和、他領域は月平均気候値を与える。

SIWPP.NHシリーズ IWPP.NH実験の SST偏差を−2倍～2倍する。0.2倍き

ざみで 20実験。

IWPP.SH実験 図 3.7bの白丸（○）の格子点で月平均気候値とSST偏

差の和、他領域は月平均気候値を与える。

SIWPP.SHシリーズ IWPP.SH実験の SST偏差を−2倍～2倍する。0.2倍き

ざみで 20実験。

表 3.1: TYIが大きい正偏差の年（1983/1988/1998）の 6～8月 (0)を対象とした数値実験
の一覧表。SST偏差の空間分布は図 3.5bで固定。

実験名称 SSTに対する条件

OBSN実験 全球で月平均気候値と SST偏差の和。

IWPN実験 図 3.7cの黒丸（●）の格子点で月平均気候値と SST偏

差の和、他領域は月平均気候値を与える。

CEPN実験 図 3.7cの白丸（○）の格子点で月平均気候値と SST偏

差の和、他領域は月平均気候値を与える。

ATLN実験 図 3.7cの黒四角（■）の格子点で月平均気候値とSST

偏差の和、他領域は月平均気候値を与える。

表 3.2: TYIが大きい負偏差の年（1985/1989/2000）の 6～8月 (0)を対象とした数値実験
の一覧表。SST偏差の空間分布は図 3.6bで固定。
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図 3.8: CONTROL 実験における 6～8 月平均降水量分布。等値線の間隔は 2mm/day。
6mm/dayを上回る領域に陰影。

図 3.9: CONTROL実験における 6～8月平均した 850hPa水平風。右下の単位ベクトルは東
西風・南北風ともに 20m/sを表す。
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さらに、西太平洋・インド洋域を5◦Sを基準として南北に分割したのが、IWPP.NH

実験とIWPP.SH実験である。この南北方向の違いは、アジア夏季モンスーンに伴

う降水量分布と関連している。図 3.8は、CONTROL実験における 6～8月平均降水

量分布を示している。南アジア域とインド洋上で大きな降水量が見られるが、赤

道を境として、降水量が少なくなる。従って、北側はアジア夏季モンスーンに関連

して降水量が多い領域、南側は降水量が少ない領域に対応する。IWPP.NH実験の

格子点数は 137、領域平均 SST偏差は 0.33Kで、IWPP.NH実験の格子点数は 136、

領域平均 SST偏差は 0.34Kである。これらの実験でモンスーン降雨域とその南の

降水量が少ない領域間の比較を行う。

この実験における、領域のSST偏差の熱帯対流圏温度偏差場に対する敏感度を調

べるために、SIWPP.NHシリーズとSIWPP.SHシリーズの 2種類の数値実験を行う。

SIWPP.NHシリーズとSIWPP.SHシリーズではそれぞれ、IWPP.NH実験とIWPP.SH実

験の SST偏差を−2倍～2倍している。0.2倍きざみで、各シリーズで 20種類の境

界条件となる。基準となる SST偏差は 0.3K程度であるから、2倍すると 0.6Kと

なる。インド洋・西太平洋領域（45◦E～160◦E、30◦S～30◦N）で平均した 6～8月

SST偏差は、1998年に最大値の 0.48Kとなり、1985年に最小値の−0.32Kとなる。

これを踏まえて、2種類のシリーズでは現実の変動より少し変動幅を大きく設定し

ている。

次に、TYIが大きい負偏差の年（1985/1989/2000）の 6～8月 (0)のSST偏差分

布（図 3.5b）を固定値として、表 3.2のようなSSTに対する 4組の境界条件を与え

て数値積分をした。OBSN実験は、OBSP実験と同様に全球で SST偏差を含む SST

を境界条件としている。IWPN実験、CEPN実験、ATLN実験はそれぞれ、西太平洋・

インド洋域、中・東部太平洋域、大西洋域の SST負偏差領域（図 3.6b）と対応し

ている。これらの実験は、それぞれの SST負偏差の対流圏温度偏差に対する寄与

を比較して調べることが目的である。

図 3.10aは、例として、OBSP実験の熱帯（13◦S−13◦N）帯状平均対流圏温度偏

差の時間発展を示している。各アンサンブルメンバーは、30日程度まで同様に変

動した後、内部変動に関連すると考えられる変動を示している。熱帯帯状平均対

流圏温度偏差の 6～8月平均値（K）に対するアンサンブルメンバー間の違いを調

べると（図 3.10b）、アンサンブル平均の値が 0.21であるのに対して、標準偏差は
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図 3.10: a) OBSP実験の熱帯（13◦S−13◦N）帯状平均対流圏温度偏差（K）の時間推移。
各線は、20組のアンサンブルメンバーに対する、OBSP実験とCONTROL実験の差を表す。
b)OBSP実験の熱帯帯状平均対流圏温度偏差の 6～8月平均値（K）に対するアンサンブル
メンバー間の違い。横軸に平行な点線はアンサンブル平均の値。

0.028と小さい。従って、SST偏差に関連する境界条件の違いがモデルの内部変動

より 6～8月平均値では大きな影響を与えることがわかる。

3.3.3 NCEP再解析との比較によるQTCMの性能評価

QTCMの性能を確認するために、1979年 1月から 2000年 12月までの SST観

測値を全球で境界条件として与えて時間積分し、その数値実験結果を調べた。図

3.11はQTCMの結果とNCEP/NCAR再解析データの熱帯（13◦S−13◦N）帯状平

均対流圏温度偏差の時間推移を示す。図 3.11aは偏差（K）を、図 3.11bは、月ご

との標準偏差で規格化した値を表している。季節内程度の短時間スケールの変動

の対応はあまりよくない。より長い時間スケールでは、SST観測値を強制として

与えたQTCM実験の積分結果は、NCEP/NCAR再解析データの温度変動の特徴
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図 3.11: NCEP/NCAR再解析データ（実線）とQTCM（点線）の熱帯対流圏温度の時系
列。a)は偏差（K）、b)は規格化した偏差。

を表現している。ただし、QTCM結果の温度偏差の変動では、NCEP/NCAR再

解析より振幅が小さい（図 3.11a）。しかし、規格化した偏差の推移は非常に似て

いる（図 3.11b）。これは月ごとの標準偏差を基準とした変動の大きさに関して、

QTCMの変動と再解析の変動がよく対応しているということを意味する。従って、

QTCMは本研究の目的である熱帯対流圏温度偏差の生成機構を調べる性能を有し

ている。

CONTROL実験における 6～8月平均降水量分布（図 3.8）は、再解析の降水量場

（図 3.5c・図 3.6c）における大まかな特徴、すなわち、南アジア・北インド洋の領

域やアフリカ大陸上や南アメリカ大陸上の赤道付近の大きな値などはとらえてい

る。しかし東部太平洋や大西洋 10◦N付近にある熱帯収束帯に伴う降水の帯が途切

れている。これは粗い格子点間隔（緯度方向は 3.75◦）が関連していると推測され

るが、原因はよくわかっていない。

なお、CONTROL実験における 6～8月平均した 850hPa水平風の場（図 3.9）では、

南インド洋からアフリカ大陸上に南東風が吹き、北東に転向してインド半島に向
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かう流れ、すなわち、モンスーン循環が再現されている。

3.3.4 正TYI年 6～8月 (0)を対象とした実験結果

TYIが大きい正偏差の年（1983/1988/1998）6～8月 (0)における SST分布に対

する各実験（OBSP・IWPP・CEPP・ATLP）の結果を示したのが、図 3.12である。全

球で SST偏差を含む境界条件とするOBSP実験（図 3.12a）において、中央太平洋

を除く熱帯に正偏差があらわれている。これは NCEP/NCAR再解析の結果（図

3.5b）と空間分布パターンが似ているが、偏差の大きさ（0.2～0.4K）は相対的に

小さい。再解析結果では赤道より亜熱帯で偏差が大きいが、QTCMの結果にはそ

のような特徴が見られない。これは、QTCMでは温度摂動の鉛直構造を対流活発

域に合うように設定しているため、下降流域である亜熱帯域で断熱的な上昇に伴

う温度の鉛直構造を正確に表現していない（付録 A 参照）ことが原因と推測でき

る。またNCEP再解析では、中央太平洋で大きさが 0.2K以下と小さいものの正偏

差であったのだが、図 3.12aでは熱帯中央太平洋で負偏差があらわれているという

違いがある。

西太平洋からインド洋で SST観測値を境界条件とするIWPP実験（図 3.12b）で

は、インド洋からアフリカ大陸にかけての領域で正の対流圏温度偏差がひろがっ

ている。0.4Kを越える偏差域が南アジアにあり、偏差のパターンはOBSP実験と似

ている。

東部太平洋でSST正偏差を含む境界条件とするCEPP実験（図 3.12c）は、0.1Kを

上回る正偏差をほとんど示さない。ペルー沖の領域は、再解析の図 3.5cやQTCM

結果の図 3.8で見られるように、降水量が少ない領域である。この領域の SST偏

差の対流圏温度偏差に対する寄与がほとんどないことは、Rainy-region SSTによ

る考察と一致する。

次に、大西洋で SST観測値を境界条件とするATLP実験（図 3.12d）は、大西洋

から南アメリカ大陸・東部太平洋にかけての領域で正偏差が見られる。偏差の極

大はカリブ海で、大きさは 0.2Kである。全体的に、偏差の大きさはIWPP実験と比

べて小さい。
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図 3.12: 対流圏温度偏差の空間分布。a)はOBSP実験、b)はIWPP実験、c)はCEPP実験、
d)はATLP実験の結果を表す。等値線の間隔は 0.2K。0.1Kを上回る値に陰影、−0.1Kを
下回る値に点描。
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従って、TYIが大きい正偏差の年（1983/1988/1998）6～8月 (0)における熱帯

対流圏温度偏差に対して、インド洋・西太平洋域 SST正偏差や大西洋の SST正偏

差の寄与が重要で、東部太平洋の SST正偏差の寄与が見られなかった。それぞれ

の SST偏差は、その領域の対流圏温度偏差に影響を与えるが、インド洋・西太平

洋 SST偏差の寄与がより大きい。

このインド洋・西太平洋 SST正偏差域に対して、南北間の違いを明らかにする

ために、IWPP.NH実験とIWPP.SH実験を行い、その結果を図 3.13で示す。

北インド洋・熱帯北西太平洋で SST偏差を含む値を境界条件とするIWPP.NH実

験（図 3.13a）で、対流圏温度の正偏差域がインド洋から西太平洋に広がっている。

南シナ海で極大となり、その大きさは 0.4Kである。IWPP実験（図 3.12b）と比べ

ると、やや小さく、西側への偏差域のひろがりが弱い。対照的に、熱帯南インド

洋・熱帯南西太平洋でSST偏差を含む値を境界条件とするIWPP.SH実験（図 3.13b）

の熱帯域では、0.1Kを上回る小さな領域が赤道海洋大陸付近であるのみである。

IWPP.NH実験とIWPP.SH実験の違いは、図 3.8で示したような降水量分布の違

い、すなわち、アジア夏季モンスーンに伴う降水量が多い南アジア域と、降水量

が少ない南半球域の違いに関連すると考えられる。両者の降水量偏差の場の違い

を示したのが図 3.14である。IWPP.NH実験（図 3.14a）では、SST偏差域で大きな

降水量偏差があり、それを囲むように相対的に小さな負の偏差がひろがっている。

IWPP.SH実験（図 3.14b）では、図 3.8で降水量が多い領域の南限であった赤道に

隣接した領域で降水量が大きく増加している。これは SST偏差により増加した潜

熱フラックスを通じて水蒸気量が増加し、それが下層風速場（図 3.9参照）による

移流により対流域に運ばれることによってその領域の降水量が増加し、その結果

として熱帯対流圏温度偏差が生成されると考えられる。ただ上記プロセスによる

温度上昇（図 3.13b）は、対流域 SST偏差による温度上昇（図 3.13a）より小さい。

この違いは次に詳細に調べる。またIWPP.SH実験の北インド洋では、その南側の

正偏差と比べると小さな負偏差が見られる。

上記の対流圏温度偏差場における違いをさらに明瞭にするために、各領域のSST

偏差に対する熱帯対流圏温度偏差の敏感度をSIWPP.NHシリーズと SIWPP.SHシリー

ズの結果を用いて調べる。図3.15は、各シリーズの実験における熱帯（25◦S−25◦N）

帯状平均対流圏温度偏差の大きさを縦軸、境界条件としたSST偏差の緯度帯（30◦S
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図 3.13: 対流圏温度偏差の空間分布。a)はIWPP.NH実験、b)はIWPP.SH実験の結果を表
す。等値線の間隔・陰影は図 3.12と同様。

図 3.14: 降水量偏差の空間分布。a)はIWPP.NH実験、b)はIWPP.SH実験の結果を表す。
等値線の間隔は 1mm/day。0.5mm/dayを上回る値に陰影、−0.5mm/dayを下回る値に
点描。
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図 3.15: 各領域の SST偏差に対する熱帯対流圏温度偏差の敏感度。a) SIWPP.NHシリーズ
の結果と b) SIWPP.SHシリーズの結果を各黒丸（●）で表す。白丸（○）は a) IWPP.NH

と b) IWPP.SH実験の結果を基準として示す。横軸は熱帯（30◦S−30◦N）で平均した SST
偏差の値。縦軸は熱帯（25◦S−25◦N）帯状平均対流圏温度偏差の大きさ。各図の実線は回
帰直線。

−30◦N）平均値を横軸として示したものである。実線は回帰直線である。図から、

北インド洋・熱帯北西太平洋の SST偏差が、熱帯南インド洋・熱帯南西太平洋SST

偏差より、熱帯対流圏温度偏差場に対する敏感度が高いことがわかる。回帰係数

の大きさは、a) 3.0と b)1.1である。強制の SST偏差と熱帯平均対流圏温度偏差の

関係はほぼ線形であり、非線形性は小さい。この結果は、対流域で SST偏差が対

流圏温度偏差場に影響を与えるプロセスが重要であることを示唆し、Rainy-region

SSTの考察と一致している。

Su et al.(2003)は、SST偏差の熱帯対流圏温度偏差場に対する敏感度を 1998年

1～3月の熱帯中・東部太平洋で調べている。彼女らは 180◦より東の熱帯中・東部

太平洋の 3領域で敏感度を計算し、その値は西から順に、2.4、1.8、1.4であった。

6～8月のモンスーン降雨域は 1～3月の熱帯中・東部太平洋より敏感度が高く、そ

の南の非対流域は 6～8月には、1～3月の熱帯中・東部太平洋より敏感度が低い関
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係が示唆される。

SIWPP.NHシリーズと SIWPP.SHシリーズの降水量偏差場は、図 3.14と似た分布

を示す（図省略）。SST負偏差に対するSIWPP.NHシリーズでは、インド洋や西太

平洋の赤道南側の狭い緯度帯に大きな降水量正偏差が現れる。この領域は降水量

の多い領域に隣接している。またSIWPP.SHシリーズで、南インド洋全体で降水量

偏差が現れることはなく、赤道付近の狭い領域で、強い降水量正偏差が現れる特

徴は維持される。降水量が多い領域の面積が大きく変わらない理由として、アジ

ア夏季モンスーンによって特徴的な対流活動の場がほぼ定まっていることが関連

していると推定される

このように、インド洋・西太平洋域の SST正偏差域の中でも、アジア夏季モン

スーンに伴う降水量が多い領域に対応する北インド洋や南シナ海・熱帯北西太平

洋の SST偏差が、対流圏温度偏差に対して大きな影響を与え、モンスーン降雨域

の SST偏差がENSO現象と熱帯対流圏温度偏差場の変動の間にあるずれの成因に

重要であることが示唆された。

3.3.5 負TYI年 6～8月 (0)を対象とした実験結果

図 3.16は、TYIが大きい負偏差の年（1985/1989/2000）の 6～8月 (0)の SST分

布に対する各実験（OBSN・IWPN・CEPN・ATLN）の結果を示したものである。OBSN

実験（図 3.16a）において、熱帯全体で負偏差が見られる。偏差の大きさは、OBSP

実験（図 3.12a）と同様、NCEP/NCAR再解析の結果（図 3.5a）と比べて小さい

が、中央太平洋の値が大きい特徴を捉えている。

IWPN実験（図 3.16b）では、インド洋付近で負偏差があり、値は−0.2K程度で

ある。偏差はインド洋や海洋大陸付近に限られていて、中・東部太平洋や大西洋

という他の海洋まで広がっていない。

CEPN実験（図 3.16c）では熱帯中央太平洋を中心とした対流圏温度の負偏差を示

している。SST偏差が強制として含まれていない赤道大西洋上まで−0.2Kより小

さな負偏差の領域が広がっていて、負偏差の熱帯でのひろがりは、IWPN実験より
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図 3.16: 対流圏温度偏差の空間分布。a)はOBSN実験、b)はIWPN実験、c)はCEPN実験、
d)はATLN実験の結果を表す。等値線の間隔・陰影は図 3.12と同様。
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図 3.17: CEPN実験の a)降水量偏差と b)降水量の空間分布。等値線の間隔は a) 1mm/day
b) 2mm/day。a) 0.5mm/day を上回る値に陰影、−0.5mm/day を下回る値に点描。
b)6mm/dayを上回る値に陰影。

大きい。また−0.4Kを下回る領域が中央太平洋に見られる。ただし、西太平洋・

インド洋上では、大きな値の負偏差が見られない。

一方、ATLN実験（図 3.16d）では、−0.1Kを下回る負偏差の領域がカリブ海付

近でわずかに見られる程度であり、大西洋 SST偏差の寄与が小さいことを示して

いる。

従って、中央太平洋から大西洋にかけての領域では、中・東部太平洋 SST偏差

の寄与が大きく、西太平洋・インド洋 SST偏差による影響は SST偏差のある領域

に限られている。

なお、SST負偏差により対流活動が不活発となり、SST負偏差の効果が自由対

流圏に伝わらないという仮説が考えられ、それは熱帯中・東部太平洋の SST偏差

が大きな寄与である結果と矛盾する。これについて確認しておく。CEPN実験の降

水量偏差場（図 3.17a）において、180◦付近の赤道に、4mm/dayの大きさの負の降
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水量偏差がある。しかし 6mm/dayを上回る降水量の領域（図 3.17b）がまだCEPN

実験の SST負偏差領域（図 3.7cの白丸○）にあり、上記の仮説が適用できるほど、

SST負偏差が強くないことがわかる。

3.4 まとめ

熱帯対流圏温度偏差の秋季に持続性が落ちる特徴について、第 2章で定義した

TYIを基準として熱帯平均 SST偏差とRainy-region SST偏差の変動を調べること

で、その成因を考察した。TYIと熱帯平均した SST偏差の相関関係が統計的に有

意となる時期は、TYIと熱帯対流圏温度偏差の関係と比べて 2ヶ月早い。TYIに回

帰した熱帯平均 SST偏差の推移は、NINO3 SST偏差ではなく、熱帯平均 200hPa

高度偏差の推移と似ており、相対的に早く増加して 1月 (0)に最大となり、その後、

ゆっくりと減少する。次に、Rainy-region SST偏差について、4種類の降水量デー

タセットを用いて調べた。データセット間でばらつきがあるもの、Rainy-region

SST偏差の変動は、熱帯平均 SST偏差の変動より熱帯対流圏温度偏差の変動によ

く同時的に対応している。これらの結果は、降水量が多い大西洋やインド洋のSST

偏差が、熱帯太平洋のSST偏差最大時から 3ヶ月から 6ヶ月程度遅れて変動するこ

とが、対流圏温度偏差に重要であることにつながる。

TYIが大きい正偏差の年（1983年/1988年/1998年）とTYIが大きい負偏差の

年（1985年/1989年/2000年）に対して合成解析を行った。まず、ENSO現象が活

発になるが、熱帯対流圏温度偏差が小さい時期（TYIの 7月 (−1)から 9月 (−1)ま

での期間）を調べた。その結果、TYI正偏差年とTYI負偏差年の間で、熱帯にお

いて対流圏温度偏差と SST偏差の両方で、ほぼ反対称のパターンが示された。次

に降水量が 6mm/dayを上回る領域を調べ、Rainy-region SST偏差と対流圏温度

偏差の密接な対応関係を考慮し、どの SST偏差が重要であるかを調べた。その結

果、ENSO現象が活発なのにもかかわらず、熱帯対流圏温度偏差の増加が見られ

ない要因として、ENSO現象に関連する SST偏差が大きい領域と降雨量が多い領

域がずれている点を指摘した。すなわち、1) ENSO現象に関連するSST偏差は対

流活動が活発ではない冷舌域で大きいこと、2) 降水量が多い西太平洋で逆符号の
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偏差であること、3) 降水量が多いインド洋で大きな SST偏差が見られないことが

示唆された。

次に、熱帯対流圏温度偏差が増大した後の 6～8月に偏差場が持続する時期（TYI

の 6月 (0)から 8月 (0)まで）を合成解析で調べた。熱帯対流圏温度偏差が熱帯全

体でひろがっていることは、TYIが大きい正偏差の年と大きい負偏差の年で共通

している。しかし、7～9月 (−1)の期間とは異なり 6～8月 (0)の期間は、TYIが

大きい正偏差の年と大きい負偏差の年で厳密に反対称のパターンとなっていない。

この時期について、どの海洋の SST偏差が熱帯全体の対流圏温度偏差変動に寄

与しているのかに関して、QTCMで境界条件である SST分布を変えて考察した。

TYIが大きい正偏差の年（1983/1988/1998）の 6～8月 (0)で、熱帯対流圏温度

の正偏差は、熱帯西太平洋・インド洋や大西洋の SST正偏差と関連することが示

唆された（図 3.12）。大西洋（図 3.12d）に比べて西太平洋・インド洋（図 3.12b）

のSST偏差の寄与が大きい。またインド洋・西太平洋域のSST正偏差域の中でも、

アジア夏季モンスーンに伴う降水量が多い領域に対応する北インド洋・南シナ海・

熱帯北西太平洋の SST偏差（図 3.13a、図 3.15）が、対流圏温度偏差に対して大き

な影響を与え、モンスーン降雨域の SST偏差がENSO現象と熱帯対流圏温度偏差

場変動の間にあるずれの成因として重要であることが示唆された。

TYIが大きい負偏差の年（1983/1988/1998）の 6～8月 (0)では、熱帯対流圏温

度負偏差は、熱帯中・東部太平洋 SST偏差（図 3.12c）や西太平洋・インド洋の

SST偏差（図 3.16b）と強く関連していることが示唆された（図 3.16）。熱帯中・

東部太平洋 SST偏差は、中央太平洋から大西洋にかけての負の対流圏温度偏差と

関連する。一方、西太平洋・インド洋 SST偏差は、その領域の負の対流圏温度偏

差と関連するが、その寄与は、熱帯中・東部太平洋 SST偏差と比べて小さい。従っ

て数値モデルの結果においても、TYIが大きい正偏差の年と大きい負偏差の年の

6～8月 (0)では、両者で異なった海域の SST偏差が熱帯対流圏温度偏差の成因で

あることが示唆された。
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第4章 熱帯対流圏温度偏差の季節規

模持続性における気候シフト

前後の差異

4.1 データと手法

本章では月平均値の温度データセットとして、Met Office Global Radiosonde

Gridded Temperature Anomalies (HadRT) 2.0 （Parker et al., 1997）を用いる。

800カ所の観測点からなるMet Officeのレーウィンゾンデデータ（Parker and Cox

1995）を、格子中心からの距離の逆数を重み関数として、経度方向に10度間隔・緯

度方向に 5度間隔の格子化したデータとしたものが HadRTデータである。なお、

本研究で用いたバージョン 2.0では、バージョン 2.1やバージョン 2.3のような衛

星データによる補正はされていない。1958年 1月から 2001年 12月までの期間を

使用する。このデータは 1971−1990年の月毎の平均値からの偏差である。

ラジオゾンデ観測データは、ランダム誤差や観測測器の変化などに伴う系統的

な誤差を含むが、Parker and Cox(1995)によって、次のような除去処理がされてい

る。ランダム誤差を検出するため、「値が各気圧面で経験的に決めた基準範囲にあ

るかどうか」、「ジオポテンシャルが地表に近い気圧面より値が大きいかどうか」、

「ある隣接した 2つの基準面間の平均層厚が、その 2つの基準面の平均仮温度に対

して基準値以内であるかどうか（静力学チェック）」、という試験がなされている。

系統的誤差に関しては、近傍の観測点との比較や使用した測器の記録などによる

点検がされている。これらの方法によるテストは完全とはいえないが、本研究の

ような大規模場の解析には十分なものである。
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図 4.1: (a) 欠損値数が全期間で 15 %以下の格子点の分布図。 (b) 指標の計算する際に使
われる格子点データの月ごとの量。 (c) 熱帯対流圏温度偏差の指標の時系列。

700hPa～150hPa間の各気圧面の気温を平均し、対流圏温度とする。HadRTに

は 700hPa～150hPa間の 5つの気圧面（700, 500, 300, 200, 150）でデータがある

が、1つの気圧面だけ欠損値がある場合のみ、3次のスプライン法で補間し、対流

圏温度を作成した。2つ以上の気圧面で欠損値がある場合は、対流圏温度は欠損値

とした。

欠損値数が全体の期間で 15%より小さい格子点データのみ、使用して解析する

こととする。図 4.1aは、熱帯におけるこれらの点の分布を示している。上記のよ

うに格子点を限定した理由は、解析に用いるデータの月ごとの数をほぼ一様にす

るためである。図 4.1bは、計算に使用可能データがある格子点数の月ごとの変動

を示していて、格子点数がやや減少している月もあるが、期間中、ほぼ一様であ

る。熱帯平均値を計算する際、ある月で使用する格子点数は、最大 37点、最小 24

点である。
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熱帯 (20◦S−20◦N)で、上記の格子点の値を “信頼度” の重みをつけて平均し、

熱帯平均対流圏温度の指標を計算する。“信頼度”の重み関数は、1979年 1月～

2001年 12月の期間における基準のデータ時系列と上記の格子点データの相関係数

と、格子面積を組み合わせたものである。基準データは、700hPa−150hPaの熱帯

(20◦S−20◦N)で帯状平均したNCEP/NCAR再解析データである。NCEP/NCAR

再解析データは、1978年 11月から衛星データを使用してデータ同化しているの

で、HadRTデータセットに依存しているとは限らず、また精度はより高いものと

考えられる。なお、相関係数 ρは観測データベクトルを a、基準データベクトル

を rとして、ρ = a·rt

|a||r| = cos θであるから、この手法は観測データベクトルの基準

データベクトルへの投影 ap（= a cos θ）と等価である。前章までは熱帯域として

15◦S−15◦Nのデータを扱ったが、本章では 20◦S−20◦N領域を使用する。これは単

にHadRTのデータ分布間隔のためであり、また図 2.8に示されているように、結

果に大きな差異をもたらすことはない。

図 4.1cの実線は、上記の方法で得られた指標の時系列を表している。この指標

の時系列を用いて本章では解析を行う。この時系列とNCEP/NCAR再解析データ

による熱帯平均対流圏温度の時系列に対する、全期間（1958年 1月から 2001年 12

月まで）における相関係数は 0.89である。

SSTのデータセットは、Met Office HadISST 1.1 (Rayner et al., 2003)である。

Rainy-region SST（Sobel et al., 2002）は、6mm/dayを上回る格子点における緯

度帯（20◦S−20◦N）の平均海面水温と定義する。この値は、格子点間隔を変えた

HadISSTと、NCEP/NCAR再解析データの降水量から計算した。NCEP/NCAR

再解析データの降水量データは、Kuo（1965, 1974）型の対流スキームを用いたモ

デルの場のみからの値であり、観測値はデータ同化されていないことに注意が必

要である。

重みつきの移動平均時間フィルター (1-2-1、すなわち、ある月を2、その前と後の

月をそれぞれ 1の重みで平均)を季節内振動を取り除くために用いた。Rainy-region

SSTを計算する際には、降水量の場に時間フィルターを適用してから計算した。

これまでと同様、持続性の強さを、ある月の時系列と別の月の時系列との相関

係数の大きさで見積もる。
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図 4.2: ある月mと 4ヶ月後の月（m + 4）の熱帯平均対流圏温度偏差における相関係数。
横軸は期間の中央年を表し、縦軸は基準の月mを表す。相関係数を、19年（中央年と、中
央年より前の 9年、中央年より後の 9年）で計算する。等値線の間隔は 0.1。1%有意水準
を上回る値に陰影。

4.2 熱帯平均対流圏温度偏差場の持続性変化

熱帯平均対流圏温度偏差におけるラグ 4ヶ月の持続性を数十年規模の時間スケー

ルで調べたのが図 4.2である。図 4.2において、相関係数は基準の月mと 4ヶ月ず

らした月m+ 4、例えば、1月（基準の月）と 5月、に対する偏差の間で示されて

いる。相関は、19年（中央年と、中央年より前の 9年、中央年より後の 9年）で計

算される。ここで、偏差は、中央年が示す 19年の平均値からのずれとして定義さ

れる。中央年が 1986年（1977年から 1995年の期間に相当）以降の相関係数は気

候シフト後のデータを用いて計算する。気候シフト以後、同じ中央年で相関係数

は 0.2～0.8の値をとり、基準月により明らかに差異がある。基準月が 9月と 10月

のときの相関係数が極小になっている。これは第 2章の秋季に持続性が急激に低

下する結果と一致する。最小値は中央年が 1990年の基準月が 10月の場合で、0.25

の値である。一方、中央年が 1967年の場合は気候シフト以前のデータのみを使っ
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図 4.3: ある月の熱帯平均対流圏温度偏差と別の月の熱帯平均対流圏温度偏差とのずらし相
関解析結果。相関係数を求める 2つの期間は (a)1958年～1976年、(b)1981年～1999年。
横軸と縦軸は、熱帯平均対流圏温度偏差のそれぞれの月を表す。一点鎖線は 1月を表す。
陰影は、図 4.2と同様。

ている。相関係数は 0.5～0.7の間である。基準月が 4月と 8−10月のとき相関係数

がわずかに小さくなっているが、基準月による差異はあまりない。

次に、熱帯平均対流圏温度偏差の変動特性の変化について、気候シフト以前と以

後の 19年間、すなわち、1958～1976年（中央年が 1967年）と 1981～1999年（中

央年が 1990年）の比較をした。ここで、偏差は、それぞれの期間の 19年平均値か

らのずれで定義する。熱帯平均対流圏温度偏差のずらし相関係数を計算した結果

が図 4.3である。この図では、横軸と縦軸は熱帯平均対流圏温度偏差の月を表して

いる。Y(0)は基準年の月を表し、Y(−1)はその前年、Y(+1)はその後の年を表す。

図 4.3aと図 4.3bの解析期間は、それぞれ、1958～1976年、1981～1999年である。

なお、この図は、同じ変動量を用いて図 2.1と同様の解析を行った結果である。

気候シフト以前の期間である図 4.3aでは、相関係数の値がほぼ斜めの実線（す

なわち、同じ月の熱帯対流圏温度偏差場の相関）に平行に分布しており、特定の季
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図 4.4: NINO3 SST偏差に対するずらし相関解析結果（図 4.3と同様）：a) 1958年−1976
年（気候シフト以前）; b) 1981年−1998年 （気候シフト以後）。

節から特定の季節まで持続する特徴が見られない。一方、気候シフト以降のみの

期間（図 4.3b）には、統計的に有意な正の相関係数の四角形領域が見られる。こ

れは、時系列の類似性が特定の期間に限られることを示している。熱帯平均対流

圏温度偏差場の月が 12月 (−1)と 9月 (0)の間のとき、高い相関となる。9月と 12

月における偏差の相関係数の間には、他の季節と比べて、大きな差がある。この特

徴は、第 2章で示した 11月 (−1)と 9月 (0)の期間の自由対流圏で見られた、20◦S

～20◦Nのほぼ東西一様な温度偏差変動と対応している。

4.3 熱帯平均対流圏温度偏差とSST偏差の比較

ENSO現象の指標である NINO3領域 SST偏差や、熱帯平均 SST偏差、Rainy-

region SST偏差を、位相固定に関して熱帯平均対流圏温度偏差と比較し、熱帯平

均対流圏温度偏差の持続性変化の原因を調べる。熱帯平均対流圏温度偏差の持続
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性と比較するために、NINO3領域で平均した SST偏差を使用して図 4.3と同様な

ずらし相関の解析を行った（図 4.4）。気候シフト以前・以後の 2期間の相関係数

を比べると、シフト以後の 1981～1999年より、シフト以前の 1958～1976年の場

合の相関が、春季前後で大きな差がある。これは、Torrence and Webster(1998)の

結果（彼らの図 9c,d）と一致する。すなわち、気候シフト以後より気候シフト以

前に、ENSO現象の SPBが明瞭である。この結果は、気候シフト以後に持続性が

落ちる特徴が明瞭となる熱帯平均対流圏温度偏差場（図 4.3）とは対照的である。

こうして、気候シフト前後で、熱帯平均対流圏温度偏差と ENSO現象の関係が変

わっている。しかしこれまでの論文が指摘したように、熱帯平均対流圏温度偏差の

変動と ENSO現象は高い正相関の関係であることに注意しなければならない（第

1.1.3節参照）。この結果は、熱帯の海洋が赤道東部太平洋の SST偏差に遅れて応

答すること（第 1.1.5節）が、熱帯平均対流圏温度偏差の持続性の変化に対して影

響していることを示唆している。

次に、熱帯帯状平均した SST偏差に対して同様の解析を行った（図 4.5）。ここ

では、パターン相関係数（あるパターンと別のパターンとの間の相関係数）を熱

帯平均対流圏温度偏差と SST偏差パターンの類似性の測度とする。パターン相関

係数は、気候シフト以前の期間 1958～1976年には 0.95、シフト以後の期間 1981

～1999年では 0.85であった。しかし、気候シフト以前では相関係数の等値線は、

相関係数の等値線は斜めの実線に平行というよりはふくらんた形であり、ゆるや

かに SPBとなっているようにみえる。気候シフト以後では、熱帯対流圏温度偏差

（図 4.3b）と比べて、高い正の相関係数の四角形領域が、3ヶ月ずれている。

Rainy-region SST偏差に対する同様の解析（図4.6）の前に、ENSO現象とRainy-

region SST 偏差の変動の対応関係について整理しておく。NINO3 SST 偏差と

Rainy-region SST偏差の月々の時系列に対するずらし相関を調べた結果が図 4.7

である。両者とも、それぞれの期間の月平均気候値からの偏差を解析した。これま

では年々変動の相関係数を調べたが、ここでは、すべての月のデータを用いて単純

に月々のずらし相関係数について解析した。NINO3 SST偏差を固定として、Rainy-

region SST偏差の時系列を 1ヶ月ごとにずらして相関係数を求めた。Rainy-region

SST偏差より NINO3 SST偏差が先行するとき、ラグが正、逆に、Rainy-region

SST偏差が先行するときにラグが負となるようにしている。なお、ここでは、自己

相関で 1/eとなるのが 8ヶ月後の月であるので、8ヶ月毎に独立な変動成分があると



第 4章 熱帯対流圏温度偏差の季節規模持続性における気候シフト前後の差異 76

図 4.5: 熱帯緯度帯（20◦S ～20◦N）平均 SST偏差に対する相関解析結果（図 4.3と同様）：
a) 1958年−1976年（気候シフト以前）; b) 1981年−1998年 （気候シフト以後）。

図 4.6: 熱帯緯度帯（20◦S ～20◦N）Rainy-region SST偏差に対する相関解析結果（図 4.3
と同様）：a) 1958年−1976年（気候シフト以前）; b) 1981年−1998年（気候シフト以後）。
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図 4.7: NINO3 SST偏差と Rainy-region SST偏差の時系列間のずらし相関。a)期間は
1958年～1976年、b)期間は 1981年～1999年。NINO3 SST偏差がRainy-region SST偏
差より先行しているとき、横軸が示すラグは正となる。横軸に平行な点線は 1%有意水準
を表す。

して、1%有意水準の基準値を算出している。図 4.7から明らかなように、NINO3

SST偏差が先行して、数ヶ月遅れて、Rainy-region SST偏差が変動するという対

応関係がわかる。Rainy-region SST偏差がNINO3 SST偏差より 4ヶ月（3ヶ月）遅

れたとき、期間 1958～1976年（1981～1999年）に対して、月々の時系列に対する

ずらし相関係数の最大値は 0.74（0.7）となる。従ってRainy-region SST偏差は、

赤道東部太平洋 SST偏差から遅れて変動する西太平洋やインド洋のような降水量

が多い領域の SST偏差変動を、両方の期間でよく表現していることがわかった。

このような特徴を持つ熱帯Rainy-region SST偏差を使ったずらし相関解析の結

果を、図 4.6aと図 4.6bに示している。この結果は、持続性が秋季に落ちる特徴が

気候シフト以後のみに見られるという点で、熱帯平均対流圏温度偏差（図 4.3）と

似ている。パターン相関係数は、期間 1958～1976年には 0.97、期間 1981～1999年

では 0.93で、熱帯平均 SST偏差の場合（図 4.5）より両方の期間で大きい。この

結果は、降水量の多い領域の SST偏差が、熱帯平均対流圏温度偏差の変動の持続
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性変化に強く影響していることを示唆している。

4.4 考察

NINO3域 SST偏差の相関解析結果（図 4.4）に示されるように、ENSO現象の

季節固定は、気候シフト以後より気候シフト以前で明確である。これに対して、熱

帯対流圏温度偏差に対する相関解析結果（図 4.3）や Rainy-region SST偏差の解

析結果（図 4.6）は気候シフト以後に季節固定が明瞭となる。熱帯対流圏温度偏差

とRainy-region SST偏差の密接な関係は、1979年以降の第 3章の結論と一致して

いる。

このRainy-region SST偏差の持続性の変化は、熱帯太平洋のSST偏差が極大に

なった後、3ヶ月から 6ヶ月程度遅れてインド洋や熱帯北大西洋で正の SST偏差が

生じる特徴が特に対流域で変化したことに関連すると考えられる。なぜなら、その

特徴が不変であれば、春から翌年の春まで持続する ENSO現象に対して、他の海

洋の SST偏差も追随して変動するからである。従って、離れた海洋上への ENSO

テレコネクションの伝達度が気候シフトの前後で変化したと推測される。これは平

均 SSTの気候シフトに伴う上昇が関係している可能性がある。対流活動が特定の

SSTにおける閾値と関連しているとすると、平均 SSTが上昇することによりその

閾値に近づくので、より小さな SST偏差が対流活動を誘起し、その対流活動を通

じて SST偏差が対流圏温度偏差に影響を与えることが考えられる。従って、気候

シフト以前より気候シフト以後で、SST偏差に対して対流圏温度偏差が敏感である

可能性がある。さらにENSO現象の振幅の変化（Wang and Wang, 1996; Torrence

and Webster, 1998; Kestin et al., 1998）が関係している可能性がある。すなわち、

1970年代以降、3-7年の時間スケールに対応する ENSOの分散は、SOIや赤道東

部 SSTの時系列において、それ以前の時期より強いことが指摘されている。振幅

が強くなったことで “大気の橋”（第 1.1.5節）を経由して他の海洋により大きな影

響を及ぼし、その結果、Rainy-region SST偏差や熱帯対流圏温度偏差が秋から翌

年秋まで持続する傾向が気候シフト以後に生じたと推定される。
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4.5 まとめ

熱帯平均対流圏温度偏差の季節規模持続性の変化を 1958年から 2001年までの

ラジオゾンデデータを用いて調べた。その結果、1976年/1977年の気候シフトの

気候シフトの前後の期間で異なる特徴が明らかになった。すなわち、NINO3 SST

偏差と熱帯平均対流圏温度偏差の持続性が急激に低下する特徴は、気候シフト以

後は、それぞれ春季と秋季に見られたが、気候シフト以前は、NINO3 SST偏差の

特徴が顕著なのにもかかわらず（図 4.4a）、熱帯平均対流圏温度偏差の持続性が特

定の季節で低下する特徴は見られなかった（図 4.3a）。従って、気候シフトに伴っ

て、熱帯平均対流圏温度偏差と ENSO現象の関係が変わったことがわかる。この

ような熱帯平均対流圏温度偏差の特徴は、各月毎に求めた 4ヶ月ラグの持続性の差

異（図 4.2）や、1958年～1976年, 1981年～1999年の 2つの期間におけるずらし

相関（図 4.3）によって確認された。ここではラジオゾンデデータの結果を示した

が、NCEP/NCAR再解析データの熱帯帯状平均対流圏温度偏差の解析からも同様

の結果が得られた（図省略）。

季節規模持続性の変化に関して、熱帯平均 SST偏差（図 4.5）と Rainy-region

SST偏差（図 4.6）を調べたところ、Rainy-region SST偏差の結果は気候シフト以

後にのみ秋季に持続性が低下する特徴をもち、熱帯対流圏温度偏差場の特徴とよ

く対応している。これは、熱帯平均 SST偏差より、対流域で平均した SST偏差が

熱帯平均対流圏温度偏差変動の季節規模持続性に大きく影響していることを示唆

している。

気候シフト以前には、ENSO現象が特定の季節に開始する傾向を示すが、NINO3

SST偏差に遅れて応答するRainy-region SST偏差や熱帯平均対流圏温度偏差には、

そのような位相固定の傾向が見られなかった。一方、気候シフト以後では、ENSO

の位相固定は弱いが、Rainy-region SST偏差と熱帯平均対流圏温度偏差に秋季に

持続性が低下する特徴が見られた。
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第5章 議論

本章では、これまでの章の結果を踏まえて、ENSO現象と熱帯対流圏温度偏差

場の変動がずれるメカニズムについて検討する。

第 2章では、熱帯対流圏温度偏差と熱帯平均水蒸気量偏差との対応関係を示し、

熱帯中・上部対流圏水蒸気量偏差が2月 (0)から8月 (0)まで増加する特徴を示した。

この特徴について第 3章でされた合成図解析で検討する。図 5.1は、a)TYIが大き

い正偏差の年（1983/1988/1998）、b) TYIが大きい負偏差の年（1985/1989/2000）

の 6～8月 (0)に対する 700−300hPa平均の水蒸気の重さ偏差の合成図である。図

5.1aでは、大きな正偏差が、赤道東部太平洋と西インド洋からアフリカ大陸東部に

かけての領域にあるが、熱帯西・中部太平洋に負偏差が広がっている。図 5.1bで

は、熱帯全体に負偏差がひろがっているが、図 5.1aと比べて値が小さい。これら

の分布は、図 3.5bや図 3.6bの SST偏差が示された領域に対応している。これは、

700−300hPaの間の水蒸気量に対する経度時間断面図（図 2.13）が、700−300hPa

の温度偏差（図 2.11c)より SST偏差（図 2.11a）と似ていた結果と一致する。

また QTCMの結果は対流域の SST偏差分布に強く依存していた。非対流域で

ある熱帯東部太平洋のSST正偏差を境界条件とするCEPP（図 3.12c）や熱帯南イン

ド洋と熱帯南西太平洋の SST正偏差を境界条件とするIWPP.SH（図 3.13b）では、

熱帯にひろがる対流圏温度偏差を示していない。また第 4.3章で示された熱帯対流

圏温度偏差場の数十年規模の持続性変化は、降水量が多い領域の SST偏差の持続

性変化と対応していた。これらの結果もまた、対流域の SST偏差に対流圏温度偏

差が強く影響されていることを示している。これらの結果では、水蒸気量偏差は

SST偏差に対して受動的に変化しているように見える。

ただ注意しなければならないのは、QTCMでの結果は SST分布を強制としたと

きのものであり、その SST偏差の成因に特に下層の水蒸気偏差が関連する可能性
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図 5.1: a)TYI が大きい正偏差の年（1983/1988/1998）、b) TYI が大きい負偏差の年
（1985/1989/2000）の 6～8月 (0)に対する 700−300hPa平均の水蒸気の重さ偏差の合成
図。等値線の間隔は 0.4kg m−2。0.4kg m−2を上回る値に陰影、−0.4kg m−2を下回る値
に点描。

図 5.2: 海洋上の大気境界層の相当温位に対するTYIとの相関と回帰偏差（図 2.6や図 2.7
と同様）。等値線の間隔は a) 1.2K、b) 1K。
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はある。Brown and Bretherton(1997)やChiang and Sobel(2002)で指摘されてい

るように、赤道東部太平洋の SST偏差によって生じた熱帯対流圏温度偏差が、ケ

ルビン波により熱帯全体にひろがり、東部太平洋と離れた対流域で、対流圏温度

と境界層相当温位 θebの関係（第 1.1.2節や第 1.1.5節）からその領域の SST偏差に

影響を与え、次にその SST偏差が対流圏温度偏差に影響を与える、というフィー

ドバック仮説は考えられる。この仮説は、大西洋では熱帯対流圏温度の有意な正

偏差が、SST偏差より約 1ヶ月先んじる結果（図 2.11）と対応している。

図 5.2は海洋上の θebに対するTYIとの相関と回帰偏差の図である。ここでは、

Bolton(1980)に従って相当温位を計算し、1000hPaと 925hPaの平均値を θebの値

としている。SPB以前（図 5.2a）では、赤道東部太平洋で相関係数が有意で回帰

偏差が最も大きい。インド洋や北大西洋で、有意な相関係数が見られる。SPB以

後（図 5.2b）では、インド洋・南シナ海・カリブ海で有意な相関係数がある。こ

れらの特徴は、SST偏差のパターン（図 2.7）と一致する。これは、下部対流圏の

温度偏差（図 2.11b）に加えて、下部対流圏の水蒸気偏差もまたその下の SST偏差

と対応していることを示している。従って、SST偏差の大きい領域で、θeb偏差の

値もまた大きい対応関係がわかる。

Klein et al.(1999)は、ENSO現象に伴う、大西洋、南シナ海、インド洋の海面

での正味の熱フラックスの変化を調べている。彼らの結果では、大西洋で、正味

の熱フラックスの変化は主として海面からの潜熱フラックスの変化に関連してい

る。潜熱フラックスの変化には、地表風速変動に依存する項と大気海洋間におけ

る比湿差に依存する項がある。近本と谷本（2003）はカリブ海周辺の潜熱フラッ

クスの変動を調べ、比湿差成分の重要性を指摘している。この比湿差成分は θeb偏

差と関連するので、熱帯対流圏温度偏差がカリブ海周辺の SST偏差を誘起するメ

カニズムが考えられる。一方、大西洋 SST偏差の対流圏温度偏差に対する影響を、

Su et al.(2001)は 1998年 1−3月に対してQTCMを用いて調べている。彼女らの

数値実験の結果は大西洋からインド洋にひろがる熱帯対流圏温度偏差を示してい

るが、その値は 0.2K～0.4Kで、同時期の熱帯中・東部太平洋 SST偏差による結果

（0.5K～1K）やインド洋 SST偏差による結果（0.4K～0.6K）と比べて小さい。ま

た、6月 (0)～8月 (0)に対するQTCMによる結果（図 3.12dと図 3.16d）で大西洋

SST偏差が熱帯対流圏温度偏差に与える影響は小さかった。従って、大西洋に関
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して前述したフィードバック仮説の適用が考えられるが、熱帯対流圏温度偏差に

対する寄与はあまり大きくないと考えられる。

またKlein et al.(1999)は南シナ海の南部とインド洋で、雲量の変化に伴う海面

での短波放射吸収量の変化が正味の熱フラックスの変化において卓越的であり、南

シナ海北部で短波放射吸収量と潜熱フラックスの変化が同等であると指摘してい

る。これらの海域の SST偏差は、ENSO現象が活発な時期（Su et al., 2001）や 6

月 (0)～8月 (0)（図 3.13aや図 3.16b）に熱帯対流圏温度偏差に対して大きな影響

を与える。従って、ENSO現象と同時的に、南シナ海やインド洋でウォーカー循環

の変調に伴い雲量が減少（増加）し、海面での短波放射の吸収量が増え（減り）、

熱的慣性で 3ヶ月程度遅れて、SSTが上昇（下降）し、その SST偏差が熱帯対流

圏温度場の正偏差（負偏差）の成因となるメカニズムが考えられる。Alexander et

al.(2002)は、大気大循環モデルと海洋混合層モデルを結合したシミュレーション

結果で、ENSO現象に関連するインド洋の SST偏差が過小評価されることを示し、

海洋力学の効果を指摘している。インド洋・南シナ海に対する上記メカニズムに

おいて、インド洋の内部力学に関連する大気海洋相互作用によりさらに大きな熱

帯対流圏温度偏差の結果となる可能性がある。
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温度は大気物理学において基本的な変動量の一つである。人為起源の地球温暖

化問題が注目を集める一方で、対流圏温度が自然現象としてどのように変動する

のかについて明らかにする必要がある。また対流圏温度場は大気循環と結びつい

ている点からもその変動は重要である。

熱帯対流圏温度場の変動はエルニーニョ・南方振動（ENSO）現象と密接に関連

している。両者は正の相関関係にあるが、ENSO現象が先行する時間的なずれが

あることがラジオゾンデデータや衛星データから指摘されている。しかしそのず

れが生じるメカニズムはまだ解明されていない。これを解明するために、本研究

では、ENSO現象と熱帯対流圏温度偏差場の変動との関係について詳細に検討し

た。海面水温（SST）、水蒸気量、降水量との対応関係を調べ、さらに数値実験に

よって熱帯対流圏温度偏差場の変動要因を検討した。熱帯対流圏温度偏差場の数

季節にわたる持続性に関して、その数十年規模の変化メカニズムを考察した。

1976年/1977年の気候シフト以後の熱帯対流圏温度偏差場の季節規模持続性に

ついて、NCEP/NCAR再解析データを用いて解析を行った。熱帯対流圏温度偏差

が秋から次の秋まで持続する傾向があり、熱帯平均対流圏温度偏差の持続性が秋

季に落ちる特徴を示した。この特徴は、ENSO現象の持続性が春季に急激に低下

する特徴（SPB）から、4ヶ月の時間的なずれがある。熱帯対流圏温度偏差場のこ

の特徴から、熱帯対流圏温度場の変動を直接的に表すものとして、熱帯年インデッ

クス（Tropical Year Index, TYI)を提案した。このTYIを基準にして鉛直構造を

含めた熱帯対流圏温度偏差変動の詳細な空間構造を調べ、熱帯対流圏温度偏差が

赤道東部太平洋 SST偏差に対して単純に遅れているのではないことを明らかにし

た。また季節進行に注意して各海域の SST偏差や水蒸気量・降水量との対応関係

を示した。
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次に、降水量が多い領域のSST偏差を調べ、TYIを基準とした合成解析で熱帯対

流圏温度偏差の変動要因を考察した。ENSO現象が活発なのにもかかわらず、熱帯

対流圏温度偏差の増大が見られない要因として、ENSO現象に関連する SST偏差

が大きい領域と降雨量が多い領域がずれている点を指摘した。すなわち、1) ENSO

現象に関連する SST偏差は対流活動が活発ではない冷舌域で大きいこと、2) 降水

量が多い西太平洋では逆符号の SST偏差があること、3) 降水量の多いインド洋に

は大きな SST偏差がないことを指摘した。また熱帯対流圏温度偏差が増大した後

の 6～8月に偏差場が持続する傾向については、正偏差の場合と負偏差の場合で要

因が異なっており、前者では西太平洋・インド洋の SST偏差の大きな寄与と大西

洋 SST偏差の相対的に小さな寄与があり、後者は熱帯中・東部太平洋 SST偏差と

西太平洋・インド洋 SST偏差の寄与が大きいことをデータ解析と数値モデル実験

結果により明らかにした。またアジア夏季モンスーンに伴う降水量の多い領域の

SST偏差は、対流圏温度偏差に大きく影響を与え、モンスーン降雨域の SST偏差

がENSO現象と熱帯対流圏温度偏差場変動の間にあるずれの成因として重要であ

ることを示唆した。

さらに、ラジオゾンデデータを用いて 1958年から 2001年までの熱帯平均対流

圏温度偏差の季節規模持続性の変化を調べた。その結果、1976年/1977年の気候

シフト以前は、ENSO現象に関する持続性が急激に低下する特徴が顕著なのにも

かかわらず、熱帯平均対流圏温度偏差の持続性が特定の季節で落ちる特徴は見ら

れず、気候シフトで、熱帯平均対流圏温度偏差と ENSO現象の関係が変わったこ

とを示した。この熱帯平均対流圏温度偏差の持続変化と似た特徴が降水量が多い

領域で平均した SST偏差にもあることを示し、ENSO現象から他の海洋へのテレ

コネクションにおける変化が熱帯対流圏温度偏差場の季節規模持続性における数

十年規模の変化に対する大きな要因であると考えられる。

本研究で、熱帯対流圏温度偏差場の維持・変動の物理メカニズムにおいて、ENSO

現象の直接的な対流圏温度偏差に対する影響に加えて、西太平洋・インド洋および

大西洋の対流域の SST偏差が重要であることを明らかにした。これまでの先行研

究結果を考慮すると、次のようなシナリオが考えられる。赤道東部太平洋の SST

偏差によって生じた対流圏温度偏差がケルビン波によりひろがり、大西洋の対流

域で SST偏差に影響を与え、さらにその SST偏差が対流圏温度偏差に影響を与え

るというメカニズムと、ENSO現象と同時的に、南シナ海やインド洋でウォーカー
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循環の変調し、それに伴い海面での短波放射の吸収量が変化し、3ヶ月程度遅れて

変化した SST偏差が熱帯対流圏温度偏差を生み出すメカニズムが、熱帯対流圏温

度偏差場の大きな変動を生み出す。本研究は、このような過程における下記の点

を明らかにしたものである。

• 熱帯対流圏温度偏差場の時間発展は赤道東部太平洋 SST偏差と異なる。

• 時間推移を踏まえた海面水温（SST）、水蒸気量、降水量との対応関係をデー

タ解析で明らかにした。

• 降水量が多い領域で平均した SST偏差が熱帯対流圏温度偏差とよく同時的

に対応している。

• 熱帯対流圏温度偏差が増大した後の 6～8月に偏差場が持続する期間におい

て、正偏差の場合と負偏差の場合で対流圏温度偏差場と関連する SST偏差

の海域が異なる。

• ENSO現象と熱帯対流圏温度偏差場の変動の間にあるずれにはモンスーン降

雨域の SST偏差が重要である。

• 熱帯対流圏温度偏差場の持続性が 1976年/1977年の気候シフト前後で異なっ

ており、その変化は降水量が多い領域の SST偏差にも見られる。
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付録 A　QTCM方程式系の概要

準平衡熱帯循環モデル (Quasi-equilibrium Tropical Circulation Model; QTCM)

Ver. 2.3で使われている方程式系について、Neelin and Zeng（2000）、Zeng et al.

（2000）やマニュアル（Neelin et al., 2002）を中心にまとめる。

QTCM方程式系を下記のプリミティブ方程式系から導出する。(
∂

∂t
+DT

)
T + ω

∂s

∂p
= Qc + g

∂

∂p
R ↑ − g

∂

∂p
R ↓ −g ∂

∂p
S + g

∂

∂p
FT (A.1)(

∂

∂t
+Dq

)
q + ω

∂q

∂p
= Qq + g

∂

∂p
Fq (A.2)(

∂

∂t
+DV

)
v + fk × v + g

∂

∂p
τ = −∇

∫ prs

p
κTd ln p−∇φs (A.3)

ω =
∫ prs

p
∇ · vdp (A.4)

ここで、温度 T と比湿 qはエネルギーの単位、すなわち、CpT（Cp：定圧比熱）と

Lq（L：蒸発の潜熱）を表している。R ↑、R ↓は、T , q, 雲量, 地表温度Tsに依存

する長波放射フラックスである。短波フラックス Sは下向き正である。DT、Dq、

Dvは水平拡散と水平移流項である。顕熱、水蒸気、水平運動量の鉛直フラックス、

FT、Fq、τ は大気上端でゼロ、地表でH、E、τsの値とする。運動方程式（A.3）

で、傾圧気圧勾配に対して静力学方程式を用いており、φsは地表基準気圧 prs面の

ジオポテンシャルである。ここでは地形がないという条件設定をしていて、prs面

でω = 0である。

さらに対流加熱項Qcと凝結熱項−Qqは、鉛直平均した湿潤静的エネルギーhの

収支を変化させないという関係式、Q̂c + Q̂q = 0を導入し、式（A.1）と式（A.2）

から下記の式を得る。

∂

∂t

(
T̂ + q̂

)
+ D̂TT + D̂qq + ω̂

∂h

∂p
= (g/�pT )FNET (A.5)
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ここで、h = q + s、s = T + φ、FNET = St − Ss −R↑
t −R↓

s +R↑
s +H +Eであ

る。©̂ =<© >= �p−1
T

∫ prt
prs

©dpは地表 prsから対流圏界面 prtまでの対流圏の鉛

直平均を表す（�pT = prs − prt）。

次に、基本関数 ak (p)の項で、温度のガラーキン（Galerkin）法を下記の式のよ

うに用いる。

T = Tr (p) +
K∑

k=1

ak (p)Tk (x, y, t) (A.6)

ここで、Tk (x, y, t)は展開係数である。

温度の第 1基本関数 a1 (p)を考える。運動方程式（A.3）で、g ∂
∂p
τ や移流項を一

時的に無視し、大気上端で ω = 0という境界条件で、傾圧風の鉛直構造は次のよ

うな形となる。

v (x, y, p, t) = V1 (p)v1 (x, y, t) (A.7)

V1 (p) =
(
a+

1 (p) − â+
1

)
a+

1 (p) =
∫ prs

p
a1 (p̀) d ln p̀

式（A.6）と式（A.7）は一般的に使われるが、典型的な温度変動が対流活動に

よって制限されるときにより利点がある。多くの対流スキームでは、大規模の変動

量に対して、対流が大規模の温度を準平衡仮定で決まる鉛直構造に近づけるように

定義する（e.g., Manabe et al., 1965; Arakawa and Schubert, 1974; Betts, 1986）。

従って、対流活動が温度の鉛直構造を制限している状況では少ない数のKで効率

的に式（A.6）で表現できる。

ここでは、1つの温度の基本関数a1と、2つの主要な速度場、すなわち、順圧モー

ド V0と式（A.7）から与えられる傾圧モード V1で進める。a1 (p)、V0 (p)、V1 (p)、

水蒸気の基本関数 b1 (p)の鉛直構造やこれらの基本関数を使うことによって決まる

鉛直速度の鉛直構造Ω1 (p)は図A.1で示している。これらに投影すると、(x, y)で

は、v0 (x, y)と v1 (x, y)のみ必要とする方程式となる。
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図 A.1: 基本関数 a) 温度 a1、b) 水蒸気 b1（点線）、c) 順圧モード V0（点線）、傾圧モー
ド V1の鉛直構造。d)はこれらの基本関数を使うことによって決まる鉛直速度の鉛直構造
Ω1。Zeng et al.(2000)から引用。

運動方程式は下記となる。

∂

∂t
v1 +Dv1 (v0,v1) + fk × v1 = −κ∇T1 − ε1v1 − ε01v0 (A.8)

∂ζ0
∂t

+ curlz (Dv0 (v0,v1)) + βv0 = −curlz (ε0v0) − curlz (ε01v1) (A.9)

ここで、∇ · v0 = 0なので、順圧風の渦度 ζ0を用いて記述している。係数 ε1、ε0、

ε01、ε10はNeelin and Zeng(2000)の式（5.15）のように設定する。

また湿潤静的エネルギーの式（A.5）は下記となる。

â1

(
∂

∂t
+DT 1

)
T1 + b̂1

(
∂

∂t
+Dq1

)
q1 +M1∇ · v1 = (g/�pT )FNET (A.10)

ここで、全体の湿潤安定度M1（gross moist stability, cf. Yu et al., 1998）は下記

で定義され、湿潤域の系で有効安定度として作用する。

M1 = �p−1
T

∫ prs

prt

Ω1

(
−∂h
∂p

)
dp (A.11)
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ここで、Ω1 (p) = − ∫ prs
p V1dpで、速度の鉛直構造 V1に対応する鉛直速度の鉛直構

造である。

熱力学の方程式と水蒸気の方程式は、基本関数 a1 (p)と b1 (p)に関連する温度と

水蒸気の投影 T1と q1に対して下記となる。

â1

(
∂

∂t
+DT 1

)
T1 +MS1∇ · v1 =< Qc >

+(g/�pT )
(
−R↑

t − R↓
s +R↑

s + St − Ss +H
)

(A.12)

b̂1

(
∂

∂t
+Dq1

)
q1 −Mq1∇ · v1 =< Qq > +(g/�pT )E (A.13)

MS1 は乾燥静的安定度、Mq1 は全体の水蒸気の成層度（gross moisture stratifi-

cation）で、MS1 = �p−1
T

∫ prs
prt

Ω1 (−∂s/∂p) dp、Mq1 = �p−1
T

∫ prs
prt

Ω1 (∂q/∂p) dp、

M1 = MS1 −Mq1の関係が成り立つ。傾圧風の下層収束、∇ · v1 > 0（V1は下層

で負）に対して、MS1∇ · v1は上昇による断熱冷却を表し、Mq1∇ · v1は鉛直積分

した水蒸気の収束を表し、これは式（A.13）から凝結熱 − < Qq >とつながり、

従ってM1は断熱冷却と非断熱加熱の差の結果としての有効安定度を表している

（Neelin, 1997; Neelin and Zeng, 2000）。

QTCMでの対流スキームは、Betts-Miller型（Betts, 1986; Betts and Miller,

1986; Betts and Miller, 1993）であり、温度は対流臨界温度に向けて調節される。

− < Qq >=< Qc >=< εc (T c − T ) >=< εc (qc − q) > (A.14)

ここで T cは対流臨界温度、T は温度、qcは対流臨界比湿、qは比湿である。εcは

εc = τ−1
c H (< T c − T >)で表される。τc は対流調節時間で、ここでは 2時間で

ある。Hは階段関数を表す。QTCMでは、T c
1 =

(
â1 + b̂1

)−1 (
â1T1 + b̂1q1

)
となる

ので、

< Qc >= εcâ1b̂1
(
â1 + b̂1

)−1
(q1 − T1)

である。

温度の基本関数 a1は湿潤断熱によって近似的に与えられるとし、次式で定義さ

れる（Yu and Neelin, 1994、図A.1a参照）。
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図 A.2: 深い対流域の温度構造に適合するように設定した基本関数 a1 がより一般的に適
用されたときの概念図。太線は温度のモデルの表現 Tmodel = Tr (p) + a1 (p) T1。基準のプ
ロファイル Tr（点線）は時空間的に一定。対流域（左端図）では、Tmodelは現実の温度 T

（細線）と近い傾向がある。対流域からずっと離れると（右端図）、Tmodelは T の鉛直平均
値と同じだが、鉛直構造は異なる。Neelin and Zeng(2000)から引用。

a1 (p) =
1

(1 + γ)
exp

[
−κ

∫ pb

p

1

(1 + γ)
d ln p

]
pb ≥ p ≥ prt

a1 (p) = (1 + γ)−1 (p/pb)
κ

prs ≥ p ≥ pb

ここで、pbは雲底の気圧、κ = R/Cp（R:気体定数）、γはある高さでの温度に対

する飽和比湿の変化量、すなわち、γ = (dqsat/dT )T̄ である。

このような基本関数に投影した方程式系が対流域に隣接した領域で役に立つの

は、温度は水平方向に非常になめらかに変化し、大気の波動力学が赤道を離れた

領域でもロスビー変形半径の範囲で温度勾配をなくす傾向があるからである（第

1.1.1節、図 A.2参照）。深い対流が対流域で温度構造を決め、隣接した領域の温

度はこれに調節する。従って、深い対流域で決められた温度構造は、亜熱帯の多

くでかなり影響的である。
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どの程度、a1で成り立つのかということは、競合する物理過程がどのぐらい鉛

直構造を変えるかに依存している。下降域の上部対流圏では長波放射による冷却

と下降流による断熱上昇がバランスしている。また亜熱帯の境界層には浅い対流

活動がある。しかし気圧傾度項は鉛直積分した温度であるので、これらの物理過

程による誤差は力学に対して小さな影響しか与えることができず、熱帯や亜熱帯

の気候シミュレーションにおいて実行可能な程度の近似であることがわかる。

一方、図 A.1bのB1は深い対流域の典型的な水蒸気の変動、すなわち、下層で

大きく上層で小さい特徴を示している。しかし、亜熱帯のような水蒸気が少ない

領域を考えるの必要があるで、次式で定義される b1を用いる（図A.1b参照）。

b1 (p) = qr (p) /qr (ps)

ここで、qrは基準の比湿、psは地表気圧である。水蒸気量が小さいとき、上記の

式は負の水蒸気をもつ高さを避けることができる。ただ、水蒸気場は温度の場合

のように重力波力学によって水平方向に一様とならないので、場所により鉛直構

造が異なることが考えられる。従って水蒸気の鉛直構造の扱いには注意が必要で

ある。
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