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要旨

南半球環状モードの遷移過程について, NCEP/NCAR再解析データを用いて統

計解析を行った. 特に擾乱がもたらす運動量フラックス偏差がどのように遷移過程

を押し進めるかを調べた. 本研究の特徴の 1つは, 擾乱がもたらす強制力の東西非

対称性に着目したことである. また長周期擾乱・成分と短周期擾乱では遷移過程に

おける役割が異なることを示した点も重要である.

まず極向き遷移過程について, その発展の仕方と, 擾乱による強制力を調べた.

極向き遷移過程の初期においては, 長周期擾乱である東西波長 7000 kmの準定常

ロスビー波が重要な役割を果たす. 準定常ロスビー波は中央および東太平洋上で赤

道方向に散逸することにより, 極ジェット気流の東への伸張と亜熱帯ジェット気流

からの分離を強制する. この時, 準定常ロスビー波が散逸する経度帯を限定してい

るのは極ジェット気流に伴う導波管である. 準定常ロスビー波は遷移の前半期間で

役割を終えるが, 短周期擾乱の働きは後半期間において重要になる. 極向き遷移過

程の後半期間では, 短周期擾乱のもたらす極向き運動量フラックス偏差が極ジェッ

ト気流を高緯度に移動させるように働く. インド洋上には短周期擾乱パケットが通

過するシグナルが見られ, 特に大きな極向き運動量フラックス偏差をもたらす.

次に赤道向き遷移過程について解析を行った. 赤道向き遷移過程のしばしば観

測される先駆現象はオーストラリアの南の正高度偏差である. この地点でブロッキ

ング高気圧が統計的有意に多く発生することが, この正高度偏差と関係している.

オーストラリア南の正高度偏差が減衰する際, 太平洋上に東西波長 7000 kmの準

定常ロスビー波列が形成される. その際, 南極上空の渦位が低緯度に押し出され,

遷移過程がトリガーされる. 遷移過程が始まると短周期擾乱の活動が南半球全体

で弱まり, 極向き運動量フラックスが減少する. そのため短周期擾乱は極ジェット

気流を高緯度で保つことができず, 遷移の後半期間で極ジェット気流が低緯度側に

移動することに寄与する.
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第1章 はじめに

本論文では, 南半球対流圏大気場の卓越した季節内変動である南半球環状モード

の遷移過程を調べていく. 南半球環状モードは中緯度ジェット気流 (極ジェット気流)

の南北変動を表している (Lorenz and Hartmann 2001). 南半球環状モードのシグ

ナルは季節を問わず観測されるが, 特に冬季においてその分散が大きい (Hartmann

and Lo 1998). そのため本研究では, 冬季の南半球環状モードを扱う.

本章では, まず南北両半球における偏西風ジェット気流の性質とその季節変化に

ついて簡単に紹介する. 偏西風ジェット気流に関する詳しい解説は, 新田 (1980),

James (1994), 木田 (1998)などを参照してもらいたい. 次に, 南半球環状モードに

ついて過去の研究から明らかになっている事を紹介し, 本論文の問題意識を示す.

1.1 南北両半球冬季の偏西風ジェット気流

19世紀半ばに電報などの通信技術が普及し, さらに 20世紀の初めにラジオゾン

デが発明されたことによって,大気循環場の観測は飛躍的に進歩した (Bosart 1999).

新田 (1980)によれば, ラジオゾンデの発明者についてははっきりしないが, 1930年

頃にフランス, ドイツ, ソビエト連邦で作られたらしい. この発明により高層観測

が容易に行えるようになった. また第二次大戦後には世界中に広まった通信網を利

用してラジオゾンデ観測データが集められ, 偏西風ジェット気流の 3次元分布を観

測的に知ることが可能になった.

その結果, 中高緯度の対流圏において偏西風循環が卓越することが観測的に確か

められ, 広く知られるようになった. 特に風速の大きい偏西風帯は偏西風ジェット
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図 1.1: 水平風速の北半球冬季 (12月, 1月, 2月) 気候値 (コンター). (a)300-hPa面と

(b)850-hPa面における分布を描く. コンター間隔は 5ms−1. 左図では風速 30ms−1 以上の

領域を, 右図では風速 10ms−1 以上の領域を陰影で表している.

気流と呼ばれる. ここでは冬季の南北両半球における偏西風ジェット気流の分布を

簡単に見ていく.

通常, 偏西風ジェット気流の風速極大域は対流圏界面付近に存在する. 図 1.1aは,

北半球冬季において対流圏上層 (300-hPa面)で観測される偏西風ジェット気流を

示している. 偏西風の水平分布を見たとき, その風速極大域は 3カ所存在する. 最

も低緯度に位置するのはアラビア半島上の偏西風ジェット気流である. その北西

には, 北アメリカ大陸東海岸からヨーロッパまで大西洋上を東西に伸びる偏西風

ジェット気流が見られる. ヨーロッパ上の任意の経度線に沿って東西風の緯度高

度断面を見たとき, これら 2つのジェット気流が南北に離れて存在することが多い

(Palmén and Newton 1969の図 3.8). このような偏西風ジェット気流の配置をデュ

アル・ジェット構造またはダブル・ジェット構造と呼ぶ. 3つ目の偏西風極大域は,

ユーラシア大陸の東岸から日本上空を通り, 太平洋上を東へと伸びている.

この太平洋上の偏西風ジェット気流は, アラビア半島上の偏西風ジェット気流と
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つながって単一のジェット気流のようにも見える. しかし, それぞれの偏西風ジェッ

ト気流の鉛直構造を見ると, アラビア半島上の偏西風ジェット気流は他と異なる構

造をしていることがわかる. 図 1.1bは, 850-hPa面における偏西風ジェット気流を

示している. 対流圏上層で見られた偏西風ジェット気流に対応して, 太平洋と大西

洋上には西風の極大域が存在する. しかしアラビア半島上のジェット気流は対流圏

上層にしか西風の極大域を持たない. このアラビア半島上の偏西風ジェット気流

のように対流圏上層だけに存在するジェット気流を亜熱帯ジェット気流と呼ぶ. 一

方, 大西洋上の偏西風ジェット気流のように対流圏全層で強い西風を持つものを極

ジェット気流と呼ぶ1. 太平洋上では, それら 2種類の偏西風ジェット気流がほぼ重

なって, 1つの強風域を形成している.

北半球に比べて南半球ではゾンデ観測点は少ないが, 1970年代以降, 衛星観測に

よって南半球全体で水平風分布を知ることが可能になった. 具体的には赤外チャ

ンネルで得た雲分布や水蒸気チャンネルで捉えた水蒸気分布の時間変化を追いか

けて, 雲や水蒸気を移動させる水平風の分布を推量している (例えばVelden et al.

1997).

北半球と同様に,冬季南半球対流圏においても極ジェット気流と亜熱帯ジェット気

流の 2種類のジェット気流が存在する. 図 1.2a-bは,それぞれ 300-hPa面と 850-hPa

面におけるジェット気流の分布を表している. 東半球の 40◦-60◦Sに極ジェット気流

が存在している. 300-hPa面で極ジェット気流が見られた場所では, 850-hPa面で

も強い偏西風ジェット気流が観測される. これは, 南半球でも極ジェット気流が対

流圏全層で存在することを表している. 低緯度の対流圏上層には, 亜熱帯ジェット

気流が 60◦Eから 120◦Wまで東西に伸びている. 亜熱帯ジェット気流の下層には対

応する強風域はない.

冬季の南北両半球における極ジェット気流の水平分布を比較すると, 北半球の方

が東西非一様性が高いことがわかる. 北半球において極ジェット気流の局在化が顕

著になる理由としては,地形による影響や熱的な強制などが考えられている (例えば

Charney and Eliassen 1949; Smagorinsky 1953; Manabe and Terpstra 1974 ; Held

1983). 南半球は北半球に比べて大陸の占める割合が小さいために, 東西一様性は

比較的高い. それでも極ジェット気流は東半球に偏って分布している. Quintanar

1寒帯前線ジェット気流とも呼ばれるが, 南半球環状モードを扱った研究では極ジェット気流と呼

称されることが多く, 本論文でも後者の用語を用いる.
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図 1.2: 図 1.1と同様だが, ただし南半球冬季 (6月, 7月, 8月)のもの.

and Mechoso (1995a, b)は, 亜熱帯インド洋で強制される準定常ロスビー波や南極

大陸の地形と熱的強制による影響などがこの偏りをもたらすと示唆した.

1.2 偏西風ジェット気流の季節変化

次に季節による偏西風ジェット気流の変化を見ていく. 図 1.3は南半球夏期にお

ける偏西風の分布である.

冬季との最も大きな違いは, 亜熱帯ジェット気流が見られなくなることである.

この違いは, 亜熱帯ジェット気流の成因から説明できるだろう. 非常に簡単に言

うと, 亜熱帯ジェット気流はハドレー循環によって生み出されている (Palmén and

Newton 1969). 熱帯域には, 夏半球側で活発な対流活動に伴う強い上昇流がある.

夏半球で上昇した大気は, 赤道を横切って冬半球の亜熱帯域で下降流をもたらす.

これがハドレー循環であるが, この子午面循環に伴って, 対流圏上層で熱帯から亜

熱帯へと絶対角運動量が輸送される. 地球の回転軸から大気までの距離は赤道か
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図 1.3: 図 1.1と同様だが, ただし南半球夏季 (12月, 1月, 2月)のもの.

ら離れるほど小さくなる. そのため, 絶対角運動量を保存するために冬半球の亜熱

帯で西風が強化され, 亜熱帯ジェット気流が形成される. 西太平洋の赤道域は地球

上で最も対流活動の活発な地域である. それ故に, 南半球冬季には図 1.2に見られ

るような風速の大きい亜熱帯ジェット気流が形成される. 一方で, 南半球夏期では

図 1.3のように亜熱帯ジェット気流は観測されなくなる.

亜熱帯ジェット気流の風速が大きな変化を見せる一方で, 極ジェット気流の風速

変化は小さい. ただ対流圏下層 (図 1.3b)を見ると, 極ジェット気流の東西一様性が

冬期よりも夏期で高くなっていることがわかる.

次に北半球における変化を見てみる. 図 1.4は北半球夏期における偏西風ジェッ

ト気流の分布である. 冬季に比べて太平洋, 大西洋およびアラビア半島上の偏西風

ジェット気流全てが弱くなっていることがわかる. 特に風速の変化が大きいのは太

平洋上の偏西風ジェット気流である. また全ての偏西風ジェット気流は, 冬季に比

べて極向きに移動している. 南半球の極ジェット気流には, このような季節変化に

伴う南北移動は見られなかった.
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図 1.4: 図 1.1と同様だが, ただし北半球夏季 (6月, 7月, 8月)のもの.

1.3 極ジェット気流の鉛直構造と短周期擾乱との関係

極ジェット気流と亜熱帯ジェット気流の鉛直構造の違いは, 短周期擾乱 (総観規

模擾乱)との相互作用の強さが異なることに起因する. 図 1.5は, 南半球冬季で短

周期擾乱の活動が活発なストームトラックの分布を示している. ストームトラッ

クは, 極ジェット気流に沿って存在し, 特にインド洋上で強い. したがって, 亜熱帯

ジェット気流に比べて極ジェット気流が短周期擾乱の影響を強く受けることがわか

る. 亜熱帯ジェット気流に対する短周期擾乱の影響が小さいのは, 低緯度に行くほ

どコリオリ・パラメーターが小さくなり, コリオリ・パラメーターに正比例する傾

圧不安定性が弱まるためであると考えられる. 短周期擾乱は下記の過程を通して,

極ジェット気流が対流圏全層で強い西風を持ったまま維持されるように働いている.

• 短周期擾乱は, 傾圧不安定によって成長する際に, 対流圏下層で西風加速, 上

層で減速に働き, 極ジェット気流の鉛直シアーを減少させる (例えば Edmon

et al. 1980).
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• そうして成長した短周期擾乱は, 減衰する際に対流圏上層で西風運動量を集

め, 極ジェット気流を上層で加速する (例えばHoskins et al. 1983).

• また前述の対流圏下層で短周期擾乱がもたらす西風加速強制力は, 地表摩擦

により極ジェット気流が減衰することを妨げる.

• 短周期擾乱が引き起こす非断熱加熱は, 極ジェット気流の鉛直シアーを維持

するように働く (Hoskins and Valdes 1990)．

図 1.5: 周期 10日以下の短周期擾乱が持つ渦運動エネルギー (m2s−2)の 300-hPa面におけ

る南半球冬季気候値.

1.4 極ジェット気流の季節内変動が気象に及ぼす影響

前述したように, 極ジェット気流はストームトラックを伴う. そのため極ジェッ

ト気流の季節内変動は短周期擾乱の移動経路を変え, 極ジェット気流の下の気象要

素にも長期間影響を与える.
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図 1.6: 2002年 8月で平均したヨーロッパにおける 300-hPa水平風. コンターは等風速線

で, コンター間隔は 3ms−1. ベクトルは水平風ベクトル (ms−1)で, スケールは図の右下に

示す.

極ジェット気流の季節内変動が, 降水に長期間影響を与えた例を示す. 2002年の

北半球夏期にヨーロッパ南部で長期間にわたり降雨が続き, 記録的な洪水被害がも

たらされた. この時, 北大西洋極ジェット気流の出口部が長期間にわたり南北に分

流しており (図 1.6), ヨーロッパ南部の降雨と関係していたと考えられる. この時

の極ジェット気流の分流は, その出口部でブロッキング高気圧が発生し, 約一ヶ月

間持続したことによってもたらされた.
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図 1.7: 平均海面気圧の月平均偏差の主成分分析第 1モード. 寄与率は 19.9%. 実線は正の

値を, 破線は負の値を示す (Sinclair et al. 1997より引用).

1.5 南半球環状モード: 本研究の目的

南半球対流圏においては, 極ジェット気流全体が季節内で不規則に南北変動する

ことが知られている. さらにその変動が季節内変動の中で卓越したモードであるこ

ともわかっている (Kidson 1999 およびその参考文献). ここ 20年ほどの間, この卓

越モードの力学を理解するために, データ解析 (Yoden et al. 1987; Kidson 1988a;

Nigam 1990; Shiotani 1990; Kidson and Sinclair 1995; Aoki and Hirota 1998;

Hartmann and Lo 1998; Feldstein and Lee 1998; Lorenz and Hartmann 2001)，大

循環モデル (GCM)を用いた実験 (Kidson and Watterson 1999; Limpasuvan and

Hartmann 1999, 2001; Watterson 2000, 2002)，簡単モデルによる考察 (Robinson

1991, 1996, 2000; Yu and Hartmann 1993; Lee and Feldstein 1996b; Feldstein and

Lee 1996; Itoh et al. 1999)など様々なアプローチで多数の研究が行われてきた. こ

の卓越モードのシグナルは帯状平均2東西風の偏差にはっきりと現れ，その空間パ

2本論文では, 各緯度線に沿って東西方向に地球を一周して平均を取ることを帯状平均と呼ぶ.
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図 1.8: 図 1.7で表される変動と, 総観規模低気圧の通過回数との間の相関係数. コンター

間隔は 0.15. 実線は正の値を, 破線は負の値を示す (Sinclair et al. 1997より引用).

ターンは 40◦Sと 60◦Sに逆相関の極値を持ち, 鉛直には等価順圧な構造を示す (例

えばHartmann and Lo 1998).

また同じモードは, 対流圏全層の高度場変動としても捉えられる (Rogers and

van Loon 1982; Kidson 1988b; Karoly 1990; Sinclair et al. 1997; Thompson and

Wallace 1998, 2000). その空間パターンを図 1.7に示す. 平均海面気圧の偏差パ

ターンには顕著な東西一様性が見られ, 南極上空を覆う偏差と, その周りを囲む逆

符号のリング状偏差を持つ. 近年, Thompson and Wallace (1998, 2000) は, この

南半球卓越モードと北半球大気の環状変動 (北極振動または北半球環状モード3)の

相似性を指摘し, 南半球環状モード (以下 SAM)と呼んだ.

SAMは極ジェット気流の南北移動を表すため, 短周期擾乱の経路に大きな影響

3北半球環状モードに関しては，解析手法に問題があり, 実際は北大西洋振動やアリューシャン・

アイスランド低気圧シーソーのシグナルを拾っているにすぎないのではなかという疑問が提示され

ている (例えば Ambaum et al. 2001; Honda and Nakamura 2001).
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を与える. 図 1.8は, 総観規模低気圧の通過頻度と図 1.7に示した変動の時系列と

の間の相関係数である. 極ジェット気流が南北に移動することにより, 短周期擾乱

の通過経路も南北に動くことを示している. そのため, SAMの予報が可能ならば,

南半球全体の中期予報の改善に貢献できるであろうと考えられる. もし SAMが特

定の周期で変動するなら, 予報は比較的簡単である. しかし実際には, SAMの時

系列は卓越周期を持たず, そのスペクトルは赤色雑音的であることが知られている

(Hartmann and Lo 1998). 極ジェット気流が極端に南北に位置するフェーズ (以下

極値フェーズ)は長時間持続し, 極値フェーズから別の極値フェーズへの遷移は突

発的に起きる (Yoden et al. 1987). このような極値フェーズを長期間維持するメカ

ニズムの解明と, 遷移過程の理解は南半球の中期予報にとって重要な問題である.

図 1.9: 41.5◦Sの緯度線に沿った各グリッドを基準点として, 300-hPa相対渦度の 1点相関

を計算し, 緯度線上で平均を取ったもの. 上図は極ジェット気流が高緯度にあるときに計算

し, 下図は極ジェット気流が低緯度にあるときに求めている (Yu and Hartmann 1993より

引用).
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極値フェーズが長期間持続する理由に関しては多くの研究が行われ, 短周期擾乱

と極ジェット気流の正の相互作用が原因であることが知られている (例えばLimpa-

suvan and Hartmann 2001). Lorenz and Hartmann (2001)はスペクトル解析を巧

みに用いて, この正の相互作用が南半球の季節内変動の中で SAMが卓越した分散

を持つ一因となっていることを示した.

短周期擾乱と極ジェット気流の正相互作用の詳細なプロセスとしては, ２つのも

のが提唱されている. 1つは短周期擾乱の水平構造が変化することによる. Yu and

Hartmann (1993)は, 極ジェット気流が気候値よりも高緯度に位置するとき, 短周

期擾乱は南東-北西方向の傾きを増すことを示した (図 1.9の上図). この水平形状

は, 短周期擾乱が渦運動量をより高緯度に輸送し, 極ジェット気流の位置を高緯度

に保つのに寄与する. 逆に, 極ジェット気流が気候値よりも低緯度にある時は, 短周

期擾乱の南東-北西方向の傾きは弱くなり, 極向きに輸送される渦運動量を減らす

ように働く (図 1.9の下図). いくつかの研究 (Hartmann 1995; Akahori and Yoden

1997; Hartmann and Zuercher 1998; Hartmann 2000) では, これらの水平構造の

違いは, 極ジェット気流の南北シアーの変化に影響されて短周期擾乱の砕波プロセ

スが変わる (Simmons and Hoskins 1980; Thorncroft et al. 1993; Nakamura and

Plumb 1994; Peters and Waugh 1996; Lee and Feldstein 1996a; Dong and James

1997a, b; Esler and Haynes 1999; Shapiro et al. 1999)ことによってもたらされて

いると考えている. もう 1つの正相互作用は, ストームトラックが極ジェット気流

とともに南北に移動することによる. ストームトラックが移動することにより, 短

周期擾乱の渦運動量が収束する緯度が変わり, 極ジェット気流を極端な位置で維持

することに貢献する (例えばKidson and Sinclair 1995). これら 2種類の正相互作

用は, ともに SAMの極値フェーズが長期間持続するために重要である.

南半球の中期予報にとって, 極値フェーズに対する知識とともに, SAMの遷移過

程の理解も重要である. いくつかの研究は, 帯状平均場で運動量と熱量の収支を計

算することにより遷移イベントの力学を調べている (Shiotani 1990; Feldstein and

Lee 1998; Kidson and Watterson 1999; Lorenz and Hartmann 2001). それらの研

究の最も重要な主張は, 短周期および長周期の擾乱による運動量フラックス偏差が

遷移過程を駆動するということである. 短周期および長周期擾乱の運動量フラック

ス偏差は, 帯状平均東西風の偏差が最大になる数日前にピークを持ち, 帯状平均東

西風偏差を強化する向きに働く. Feldstein and Lee (1998)は, 帯状平均東西風偏
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差が最大になった後は, 短周期擾乱のみが帯状平均東西風偏差を維持し, 長周期擾

乱は逆に減衰するように働くことを示した. このように擾乱の運動量フラックス

が遷移を押し進めるのに重要な働きをするのに対して, 熱フラックスの役割は小さ

く, 地上摩擦に対して帯状平均東西風偏差を保つために使われている (Kidson and

Watterson 1999).

上記の運動量フラックス偏差をもたらす擾乱の実体や振る舞いに関してはほと

んどわかっていない. 例えば遷移過程に関わる長周期擾乱とは, 準定常ロスビー波

なのか, はたまたブロッキングなのかといったことも知られていない. 短周期擾乱

に関しても, 遷移イベントの際に擾乱の活動度に変化が見られることが示されてい

るだけである (Kidson and Watterson 1999). SAMの振る舞いを理解するために,

擾乱の運動量フラックス偏差をもたらす要因を考えることは非常に重要である.

上記の遷移過程における擾乱の寄与は, 全て帯状平均場で調べられてきた. しか

し特に長周期擾乱の寄与について考えるとき, 擾乱による強制力ははたして東西に

一様性が強いのだろうか, という疑問が湧いてくる. 例えば, 極ジェット気流にト

ラップされた準定常ロスビー波が散逸することによって運動量フラックス偏差が

発生すると仮定した場合, フラックスの経度分布は東西非一様性の強いものになり

うる. なぜなら南半球冬季の極ジェット気流は東半球に偏った分布をしており (図

1.2), 極ジェット気流に捕捉されたロスビー波が南北に波活動度を散逸させられる

場所は数カ所の経度帯に限られるからである (例えばBerbery et al. 1992). このよ

うに擾乱による強制力は東西に非一様な分布を持つことが可能である. 長周期お

よび短周期擾乱による遷移過程に対する寄与の東西分布を調べることは価値があ

るだろう.

本研究では, 長周期および短周期擾乱がその役割を果たす経度帯とタイミングを

特定するために, 帯状平均場と東西平均を行わない場に対して様々な運動量収支解

析の手法を用いる. また, 長周期擾乱と短周期擾乱の運動量フラックス偏差が発生

する要因を調べ, それぞれの役割を区別することを試みる. さらに遷移イベントの

トリガー現象と先駆現象も探ることにする.

本論文の基礎となった論文は以下の 3篇であり, これらは筆者が中心的に研究を

進めたものである.
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(i) The role of high-frequency eddy forcing in the maintenance and transition of

the Southern Hemisphere annular mode

(南半球環状モードの維持と遷移における短周期擾乱の役割)

日本気象学会誌 Journal of the Meteorological Society of Japan, 投稿済み

塩竃秀夫, 寺尾徹, 木田秀次の共著

(ii) Roles of low- and high-frequency eddies in the transitional process of the

Southern Hemisphere annular mode. Part I: poleward transitional events

(南半球環状モードの遷移過程における長・短周期擾乱の役割. その 1：極向

き遷移過程)

アメリカ気象学会誌 Journal of Climate, 投稿済み

塩竃秀夫, 寺尾徹, 木田秀次, 岩嶋樹也の共著

(iii) Roles of low- and high-frequency eddies in the transitional process of the

Southern Hemisphere annular mode. Part II: equatorward transitional events

(南半球環状モードの遷移過程における長・短周期擾乱の役割. その 2：赤道

向き遷移過程)

投稿準備中

塩竃秀夫, 寺尾徹, 木田秀次, 岩嶋樹也の共著

第 2章では, データに関して述べる. 第 3章では, 極向きおよび赤道向き遷移過程

の定義を行う. 極向き遷移過程は第 4章で議論する. 第 4章の内容は主に論文 (ii)

を元にしている. 第 5章では, 論文 (iii)を元に赤道向き遷移過程について述べる.

第 4章, 第 5章とも短周期擾乱の振る舞いに関する記述は論文 (i)を元にしている.

結論は第 6章で述べられる.
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第2章 データ

ここでは本論文全体で共通して使用するデータと, そのデータに施しておく前処

理について記述する.

2.1 データ

本研究で使用するデータは, NCEP/NCAR日平均再解析データ (Kalnay et al.

1996)である. 1979-1999の 21年間のデータを用いる. グリッド間隔は緯度経度と

も 2.5◦である. 解析期間は南半球冬季 (6-8月)のみとするが, ただし移動平均や時

間フィルターなどで必要とする場合は 5月と 9月のデータも利用する. 時間フィル

ターはGhil and Mo (1991)のものを用いる. 解析する物理量は主に高度場 (Z), 東

西風 (U), 南北風 (V )であり, また温位 (Θ), 渦度 (ζ), 準地衡渦位 (q)は必要に応じ

て他の物理量から求める. 解析を行った気圧面は 100-hPaから 1000-hPaまでの 12

レベルであり, 例えば 300-hPaの東西風であれば U300と表示することとする.

2.2 解析の前処理

解析を行う前に, 以下の前処理を元のデータに施しておく.

解析期間である南半球冬季の間でも, 大気循環場は季節進行にともなう変化をお

こす. 季節進行が解析結果の信頼性へもたらす影響を押さえるために, 以下に定義

する平均的季節進行をあらかじめデータから除いておく. 21年平均した日々の気

候値に 31日移動平均を施したものを平均的季節サイクルと呼ぶ. 平均的季節サイ
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クルの冬季気候値からのずれを平均的季節進行と定義する. この平均的季節進行

を除いておく.

任意の物理量を aとしたとき, 本研究では aを次のように 3つの項に分ける.

a = aLF + aHFT = aCF + aLFT + aHFT . (2.1)

ここで, aLF と aHFT はそれぞれ 10日長周期および 10日短周期成分である. 項 aCF

と aLFT はそれぞれ aLF のアンサンブル平均とそこからのずれを表す. アンサンブ

ル平均 aCF が遷移過程に関して計算される場合は, 5日移動平均を施す. これ以降

aCF , aLF , aLFT , aHFT をそれぞれ合成場, 長周期成分, 長周期擾乱 (LFT)および短

周期擾乱 (HFT)と呼称する.
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第3章 遷移イベントの定義

この章では SAMの遷移イベントを見つけるインデックスの定義を行う. さらに

そのインデックスに基づいたラグ合成図解析において, 極ジェット気流の南北移動

がうまく捉えられていることを示す.

図 3.1: 緯度高度断面における帯状平均東西風の主成分分析第 1モード. 寄与率と North

et al. (1982)テストで求めた寄与率の誤差を図上に示す. 実線と破線のコンターはそれぞ

れ正, 負の値を表す. コンター間隔は 0.002で, 0線は除いている. 正の値を持つ領域は陰

影を重ねている.

3.1 遷移イベントの定義

SAMのシグナルを捉えるためにしばしば用いられる手法は,緯度高度断面におけ

る帯状平均東西風の主成分分析を行うことである (例えばHartmann and Lo 1998).
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図 3.2: 緯度高度断面における帯状平均東西風の (a)PC1 ≥ 1と (b)PC1 � −1の場合の合

成図. コンター間隔は 5 ms−1.

SAMは, 気候値からのずれの第 1モードとして現れる. その空間分布を図 3.1に

示す. 構造は等価順圧的で, 40◦Sと 60◦Sに逆相関の極を持つ (Yoden et al. 1987;

Hartmann and Lo 1998; Itoh et al. 1999). この第一モードの主成分時系列を標準

化したものをこれ以降 PC1と呼ぶ. PC1の変動に伴い, 気候値で 50◦Sに存在する

極ジェット気流が南北に移動する.

ここで, SAMの極値フェーズにおけるジェット気流と高度場の状態を簡単に振り

返っておく. 以下に述べる結果は, 過去の研究 (例えば Limpasuvan and Hartmann

2001) とよく一致している.

図 3.2a-bは, PC1 ≥ 1および PC1 � −1の場合の帯状平均東西風の緯度高度分

布を表している. 以下, Limpasuvan and Hartmann (2001)の用語にあわせて, 前

者のケースを high phase (HP), 後者を low phase (LP)と呼ぶ. HPでは, 55◦-60◦S

と 25◦-30◦Sに２つの西風極大域がある. 後者は, 亜熱帯ジェット気流を表している.

亜熱帯ジェット気流は, その最大風速を 200-hPa面で持ち, 高度が下がるに伴い急

速に風速が減少する. 一方で前者の極大域は, 極ジェット気流を表している. 最大

風速を対流圏上層で持つことは亜熱帯ジェット気流と同じだが, 高度が下がっても

風速は比較的小さくならない. この高度分布の違いは, 第 1章で述べたように亜熱

帯ジェット気流に比べて極ジェット気流が短周期擾乱の影響を強く受けることによ
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図 3.3: 300-hPa面における高度偏差と水平風速の (a)HPと (b)LPの場合の合成図. 実線

と破線のコンターはそれぞれ正, 負の高度偏差を表す. コンター間隔は 25 mで, 0線は除

いている. 水平風速が 30 ms−1 を越える場所を陰影で表している.

る. LPの時は, 極ジェット気流が低緯度側に移動し, 対流圏上層では亜熱帯ジェッ

ト気流と結合し, 区別がつきにくい. しかし対流圏下層を見ると, 40◦-45◦Sに風速

の最大域があり, この緯度に極ジェット気流が存在することがわかる.

図 3.3の陰影は 300-hPa面におけるジェット気流の位置を表す. HPでは,極ジェッ

ト気流は 10◦E, 50◦Sから 190◦E, 60◦Sまで東西に延びている. 亜熱帯ジェット気流

はインド洋から東太平洋までの 20◦-30◦Sの緯度線に沿って存在する. インド洋か

ら中央太平洋にかけて, 2つのジェット気流が南北に離れて存在する特徴的なデュ

アル・ジェット構造が見られる. LPでは, 極ジェット気流は 40◦Sまで赤道方向に

動き, 90◦Eで亜熱帯ジェット気流と結合している. 図 3.3a-bのコンターはそれぞれ

HP, LPにおける Z300偏差である. 極ジェット気流の南北位置から地衡風関係で想

像されるように, HP (LP) では南極上空は負 (正)の高度偏差に覆われ, その周り

を正 (負)の偏差が囲んでいる.

極向きと赤道向きの遷移過程は PC1を用いて定義される. まず極向き遷移イベ

ントの候補として, PC1が−0.5から+0.5まで増加する事例を探す. そして PC1
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表 3.1: 極向き遷移過程の基準日を左コラムに示す. 右コラムの数字は, それぞれの事例が

分類されるクラスターの番号である. 詳しくは本文を参照.

表 3.2: 表 3.1と同様だが, ただし赤道向き遷移過程のもの.

が初めて正の値を持った日を基準日と定義する. 少なくとも基準日の前後 2日, 計

5日間単調増加するケースだけを極向き遷移過程であると定める. 21年間の解析期

間で 21ケース見つかった (表 3.1). 赤道向き遷移過程は, 逆に定義し, 25ケース存

在した (表 3.2).

次章以降では, 等圧面における高度場の変動を上記の基準日に基づいたラグ合成

図解析で調べていく. その前に, 他の事例とは高度場の変動パターンが大きく異な

る事例を取り除いておくために, 遷移イベントをクラスター分析で分類する. クラ

スター分析には様々な手法が存在するが, ここではAverage-linkage法 (Wilks 1995

または付録A参照)を用いる. クラスター分析自体の説明は付録Aで行う. ここで

解析される物理量は−10日から+4日までのZ500LF である. ただし前処理として
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図 3.4: 極向き遷移過程のクラスター分析において, 各ステージで結合されるクラスター

間の距離 (m)を点と太実線で表す. Average-linkage法を用いて, −10日から+4日までの

Z500LF をもとに全 21事例を分類する. 細実線は近似指数関数を示す.

20◦S以南のデータのみを取りだし, さらに cos
1
2 φ sin 45◦ sin−1 φ (φは緯度) の重み

をかける. ここで−10日から+4日までのデータを分析したのは, 遷移過程の前半

期間をより詳しく調べるためである. 極向きおよび赤道向き遷移イベントをクラ

スター分析で分類したとき, 各ステージにおいて結合されたクラスター間の距離を

それぞれ図 3.4と図 3.5に示す. 近似指数関数曲線も重ねている. 極向き遷移過程

では, ステージ 18で距離が近似曲線よりも明らかに大きくなっている. このこと

が意味するのは, ステージ 18で結合された 4つのクラスターは, 非常に異なる変動

パターンの集合だということである. これら４つのクラスターはそれぞれ 16, 1, 3,

1個の事例を含んでいる (表 3.1). 本論文では, 極向き遷移過程に関しては, 第 1ク

ラスターの 16ケースについてのみ解析結果を示す. 赤道向き遷移過程に関しても

同様の分析を行い, 第 1クラスターに含まれる 19ケースのみを解析する (表 3.2).

本論文で示す結果は, 遷移過程の定義における上記の種々の基準を多少変更した

としても, 本質的には変わらない.
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図 3.5: 表 3.4と同様だが, ただし赤道向き遷移過程の 25事例に対するもの.

3.2 極ジェット気流の振る舞い

本節では, 前節で定義した遷移過程の基準日に基づき水平風のラグ合成図を作っ

たとき, 極ジェット気流の変動がうまく捉えられていることを示す.

図 3.6と図 3.7は, それぞれ極向きおよび赤道向き遷移時の帯状平均東西風の緯

度高度分布である. 極ジェット気流は, 図 3.2a-bのHPと LPに観測される緯度の

間を, 徐々に南北移動していることがわかる. その間に最大風速の変化はほとんど

見られない. 一方, 亜熱帯ジェット気流は, 南北位置, 風速ともほぼ変わらない.

次に, 300-hPa面で見た極ジェット気流の変動を調べる. 図 3.8は極向き遷移時

の 300-hPa水平風速とその偏差の合成図である. −4日では, 南極を負の偏差が囲

んでおり, 極ジェット気流が気候値より低緯度側に位置することを意味している.

このとき極ジェット気流は亜熱帯ジェット気流と結合しており, 図 3.3bに示される

LPでのジェット気流の配置と似ている. −2日以降, 極ジェット気流の出口部は東

へと徐々に延びていき, 西および中央太平洋上で特徴的なデュアル・ジェット構造

を形作っていく. +6日には, 南極の周りに正の偏差が並び, 極ジェット気流は気候

値より高緯度側に移動して亜熱帯ジェット気流から離れている. この時のジェット

気流の配置はHP時のもの (図 3.3a)に似ている. 以上の結果から, このラグ合成図

は LPからHPへの極ジェット気流の遷移をよく捉えていることがわかる.
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図 3.6: 緯度高度断面における帯状平均東西風時間発展を, 極向き遷移過程の (a)−6日か

ら (f)+4日まで描いている. コンター間隔は 5 ms−1.

赤道向き遷移時の極ジェット気流の変動は図 3.9に示される. −4日まで, 正の風

速偏差が南極の周りに並び, 極ジェット気流が高緯度よりに位置することを示して

いる. また, デュアル・ジェット構造がはっきり見られる. しかし −2日以降, 極

ジェット気流の出口部はインド洋上のコア部から分離して徐々に弱まっていき,デュ

アル・ジェット構造は消失していく. また, インド洋上の極ジェット気流コア部は

徐々に低緯度側へ移動し,亜熱帯ジェット気流と結合する. HPからLPへの極ジェッ

ト気流の変化もうまく捉えられていることがわかる.

以上の結果から, 表 3.1と表 3.2の基準日を用いて, SAMの遷移過程を議論でき

ることが示された.
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図 3.7: 図 3.6と同様だが, ただし赤道向き遷移過程のもの.
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図 3.8: 300-hPa面における水平風速 (コンター)とその偏差 (陰影)の合成図. 極向き遷移

過程の (a)−4日から (f)+6日まで描く. コンター間隔は 5 ms−1 で, 25 ms−1 未満のコン

ターは除いている. 偏差が 90% の正 (負)有意水準を満たす領域を明 (暗)陰影で表す.
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図 3.9: 図 3.8と同様だが, ただし赤道向き遷移過程のもの.
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第4章 極向き遷移過程

極向き遷移過程と赤道向き遷移過程が単純に対称な過程である証拠はない. こ

こからは, 両遷移過程を別々に解析していく. まず本章においては極向き遷移過程

の力学を調べていく. 特に極向き遷移過程における長・短周期擾乱の役割を明らか

にすることを主題とする.

4.1 解析手法

まず本章で用いる様々な解析手法について説明する.

長周期擾乱 (LFT)と短周期擾乱 (HFT)が合成場の変動に与える影響を調べるた

めに, 下記の３つの解析手法を用いる. これらの式では添え字 λは擾乱の時間ス

ケール, すなわち LFTまたはHFTを指す. これらの式の各項が遷移過程に関して

計算される際, 擾乱の 2次の項には 5日移動平均を施しておく.

Eliassen-Palm (E-P)フラックスと 3次元 E-Pフラックスを求める. 前者の定義

は次式

Fλ ≡


0

−[U ∗λV ∗λ ]
f
Θ0p
[V ∗λΘ

∗
λ]

 (4.1)

によって与えられる (Edmon et al. 1980 ). ここで f はコリオリパラメーターであ

る. またΘ0 は温位の気候値を各気圧面で平均したものであり, Θ0p はその鉛直微

分である. 括弧 ([·])とアスタリスク (∗)はそれぞれ帯状平均とそこからのずれを表
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す. 任意のアンサンブル平均は上線 (·)で示す. 3次元 E-Pフラックス (Hoskins et

al. 1983; Trenberth 1986) は次のように求められる.

Euλ ≡


1
2
V 2λ − U 2λ
−UλVλ
f
Θ0p
VλΘλ

 . (4.2)

E-Pフラックス Fは帯状平均した緯度高度断面で擾乱の波活動度が伝播する方向

と強さを示すものである. またFの南北成分は擾乱の運動量フラックスと逆方向を

向き, Fが赤道向きなら運動量は極向きに運ばれるといったように, 擾乱がもたら

す背景風への作用を議論するためにも使われる. この E-PフラックスFを経度方

向に広げて 3次元化したものが 3次元 E-PフラックスEuである. 逆に 3次元 E-P

フラックスEu の南北成分を帯状平均したものは E-Pフラックス Fの南北成分と

一致する. そのためF偏差の南北成分とEu偏差の南北成分を比較することで, 帯

状平均場で現れる F偏差がどの経度帯の Eu 偏差と深い関わりがあるかを特定す

ることができる.

LFTと HFTの相対渦度が収束することによってもたらされる高度場合成図の

時間変化強制力 (
³
∂Z
∂t

´
)を次の式で計算する (Holopainen et al. 1982; Nakamura

1992). Ã
∂Z

∂t

!
λ

≡ f
g
∇−2

³
−∇ ·Vλζλ

´
. (4.3)

ここで gとVは重力加速度と水平風ベクトルを表す. 3次元E-PフラックスEuの

南北成分と高度場強制力との比較に議論を集中させるために, LFTと HFTの波-

波相互作用や合成場による移流に関しては議論しないことにする.

遷移過程において運動量フラックス偏差をもたらすHFTの振る舞いを統計的に

調べるために, 下記の 2つの量を調べる.

1つ目はHFTの渦運動エネルギー (EKE)で

EKE ≡ 1
2
(U 2HFT + V

2
HFT ), (4.4)

と定義する. Kidson and Watterson (1999)はGCMを用いて,遷移過程の際にHFT

の活動度が変化することを示した. このEKEを調べることで, 現実大気において

もHFTの活動度が変化するか調べる.
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図 4.1: 300-hPa面における高度偏差の合成図. 極向き遷移過程の (a)−4日から (f)+6日ま

で描く. 実線と破線のコンターはそれぞれ正, 負の高度偏差を表す. コンター間隔は 25 m

で, 0線は除いている. 偏差が 90%の正 (負)有意水準を満たす領域を明 (暗)陰影で表す.

2つ目はHFTの水平構造を示す指標 θである. この指標はHoskins et al. (1983)

の手法に基づいて求める. 角度 θは, UHFT と VHFT から求めた共分散行列の主軸

が子午線となす角度を表し, 次の計算式で求める.

θ =
1

2
tan−1

 −UHFTVHFT
1
2
(V 2HFT − U 2HFT )

 ,−45◦ � θ � 45◦. (4.5)

南東-北西方向に伸びたHFTは正の θを持ち, 南西-北東に傾いたHFTは負の θを

持つ. θが正に大きいと HFTの運動量が極向きに輸送されるのに有利に働く. 逆

に θが負の場合は, 運動量は赤道向きに輸送される. 詳しい説明は付録Bを参照し

ていただきたい.
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図 4.2: 極向き遷移時の 500-hPa高度偏差 (上図)と 850-hPa高度偏差 (下図)の時間発展.

実線と破線のコンターはそれぞれ正, 負の高度偏差を表す. コンター間隔は 25 mで, 0線

は除いている. 偏差が 90%の正 (負)有意水準を満たす領域を明 (暗)陰影で表す.

4.2 高度場の変動

ここでは等圧面における高度偏差のラグ合成図解析を行い, 極向き遷移過程にお

ける高度場の変動パターンを明らかにする. Z300, Z500および Z850偏差のラグ

合成図を図 4.1と図 4.2に示す. これら各気圧面における高度偏差の変動パターン

は非常に似ている. つまり極向き遷移イベントは基本的に等価順圧なプロセスで

あることがわかる. そのため, ここでは偏差の絶対値が最も大きい Z300偏差につ

いてのみ記述する.

−4日では, 南極上空はまだ正高度偏差に覆われている. しかし, 詳しく観ると,

南極上空の正偏差は 70◦Eと 140◦Wを中心とする 2つの極大域に分けられる. 70◦E
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図 4.3: E-Pフラックス南北成分偏差 (m2s−2)の 300-hPa面における南北分布. それぞれ

(a)HPと (b)LPにおける平均. 破線と実線はそれぞれ LFTと HFTによるもの.

の正偏差極大域は 0日までに消えてしまう. 一方で, もう一つの 140◦Wの正偏差

極大域はゆっくりと北西方向に移動し, +4日にはニュージーランドの東に達する.

地衡風関係から考えると, 太平洋上におけるこの正高度偏差の移動はオーストラリ

ア－ニュージーランド域における極ジェット気流の東への伸張と, 亜熱帯ジェット

気流からの分離を表している (図 3.8). +2日以降, 負高度偏差が南極上空を徐々に

覆っていく. それに伴い, 南極の周りに正の水平風速偏差が現れ, 極ジェット気流

が極向きにシフトする (図 3.8).

4.3 擾乱による強制力の役割

HFTと LFTによる強制力が前述したZ300偏差の変動に重要な影響を与える可

能性がある. ここでは擾乱の渦運動量または相対渦度輸送による強制力を考える.

極向き遷移過程に関して調べる前に, まず参考のために極値フェーズにおけるE-

Pフラックス (FHFT とFLFT )の南北成分偏差を示す (図 4.3). どちらの極値フェー

ズにおいても HFTによる寄与が圧倒的である. HPでは FHFT 偏差は正 (赤道向

き)である. これは極向きに擾乱の運動量が輸送されることを示し, その運動量フ

ラックス偏差が高緯度よりの極ジェット気流を維持している. 逆に LPでは FHFT

偏差は負 (極向き)であり, 極ジェット気流が気候値よりも低緯度に位置することを
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図 4.4: 図 4.3と同様だが, ただし極向き遷移過程の (a)−4日から (f)+6日までのもの.

助けている. これらの結果は先行研究 (例えば Limpasuvan and Hartmann 2001)

と一致する.

次に極向き遷移時の FHFT 偏差および FLFT 偏差の時間変化を調べる (図 4.4).

注目すべき点は, FLFT 偏差が 0日まで正 (赤道向き)に大きな値を持つことである.

遷移が始まる前の LPではFLFT 偏差は小さかった (図 4.3b)が, 極向き遷移過程の

前半期間では赤道向き FLFT 偏差が現れ, 0日まで徐々に弱まりながらも極ジェッ

ト気流を極向きに移動させるように働く. さらにFLFT 偏差がFHFT 偏差より先行

していることも興味深い. なぜならこの事実は, LFTが極向き遷移過程をトリガー

している可能性を示唆するからである.

この大きな赤道向き FLFT 偏差に対応する 3次元 E-Pフラックス (EuLFT )水平

成分偏差を図 4.5に示す. 3次元 E-Pフラックス EuLFT の空間分布を調べること

で, LFTがどの経度帯で極ジェット気流の遷移に関わっているかがわかる. 遷移の
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図 4.5: ベクトルは LFTによる 3次元 E-Pフラックス偏差の水平成分 (m2s−2; スケール

を左上図の下の矢印で示す)で, 極向き遷移過程の (a)−4日から (f)+6日までのもの. 南北

成分が 10 m2s−2 以上の場所と −10 m2s−2 以下の場所をそれぞれ明陰影と暗陰影で示す.

参照のために, 図 4.1の高度偏差のコンターを重ねる.

前半期間では, 大きな赤道向きEuLFT 偏差は中央および東太平洋上で観測され, こ

の地点で極向き遷移に関わっていることがわかる.

では中央および東太平洋上で, LFTは極ジェット気流にどのような作用を及ぼし

ているのであろうか. LFTの相対渦度が収束することによる高度強制力偏差を図

4.6に示す. −4日の高度強制力偏差を見ると, 東太平洋の正 Z300偏差の南北に正

負の高度強制力偏差の対が見られる. この高度強制力偏差の対は徐々に弱まりなが

ら, 東太平洋の正 Z300偏差を赤道向きに移動させている. 地衡風の関係から, こ

の高度強制力偏差の対は高緯度で西風を加速し, ニュージーランドの東で西風を減

速しているとも言える. つまり遷移過程の前半期間において, LFTは極ジェット気

流を太平洋上で東へと引き延ばし, 亜熱帯ジェット気流から引き離している. この
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図 4.6: LFTによる 300-hPa高度強制力偏差 (陰影; m·day−1)を, 極向き遷移過程の (a)−4
日から (f)+6日まで示す. 明 (暗)陰影は正 (負)の強制力偏差を表す. 参照のために, 図 4.1

の高度偏差のコンターを重ねる.

経度帯は極ジェット気流の下流部に当たる. この領域で LFTが遷移に関わる理由

は次節で考察する.

次に HFTの役割を考える. LFTとは異なり, FHFT 偏差は −4日には弱い (図

4.4). しかし−2日以降, 正 (赤道向き)のFHFT 偏差が現れ, その強さはFLFT 偏差

を追い越していく. FLFT 偏差は前半期間で弱まってしまうが, FHFT 偏差は−2日
以降その強さを維持する. これらHFTは, 0日以降, 南極上空に負の高度強制力偏

差をもたらす (図 4.7c-f). つまりHFTは, 遷移の後半期間で, 極ジェット気流の極

向き移動を強制している.

−2日以降 FHFT 偏差の強さと南北分布がほとんど変わらず, HP時の偏差 (図

3.8a)とよく似ていることは強調すべきだろう. LPから極ジェット気流の遷移がス
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図 4.7: 図 4.6と同様だが, ただし HFTによるもの.

タートした後, HFTによる運動量フラックスはすぐさま変化する. そしてもう一

つの安定した位置であるHP時の緯度で極ジェット気流を維持するときと同じ強制

力偏差を生み出している. 極ジェット気流自体は徐々に移動しているにもかかわら

ず, HFTの運動量フラックスが先回りして変化することは非常に興味深い.

4.4 長周期擾乱

ここまで議論してきた遷移の前半期間で働く LFTとはどのようなタイプの擾乱

であるかを調べる. V 300LFT のスペクトル解析 (図 4.8)と Z300LFT の 1点回帰図

(図 4.9)から, この LFTは東西波長 7000 kmの準定常ロスビー波であることがわ

かる. パワースペクトル密度は V 300LFT から求め, −10日から＋ 10日で平均を
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図 4.8: V 300LFT パワースペクトル密度の緯度-東西波数断面図. −10日から +10日まで

の平均. コンター間隔は 5 m2s−2. 細線は右から順に東西波長がそれぞれ 6000, 7000, 8000

kmである擾乱の各緯度における東西波数を示す.

取っている. 中高緯度では, スペクトルのピークは東西波長 7000 kmの曲線に沿っ

て存在する. この波長は 55◦Sでは東西波数 3-4にあたる. 1点回帰図は, −10日か

ら＋ 10日の Z300LFT データを基準時系列として用いて計算している. 回帰の基

準点は 120◦W，55◦Sで, 図 4.5a-cで強い赤道向きEuLFT 偏差が見られた地点であ

る. 回帰図の下の日付は, 遷移の基準日からのラグではなく, 回帰の基準日からの

ラグであることを注意して欲しい. パワースペクトルの結果と一致して, 東西波長

7000 km (東西波数 3-4)の準定常ロスビー波が太平洋上で見られる. このロスビー

波の波活動度はインド洋から中央太平洋までは東進している. しかし中央太平洋

から東太平洋上では赤道方向に散逸している. この赤道向きの準定常ロスビー波

の散逸が, 中央および東太平洋上の赤道向きEuLFT 偏差をもたらしている.

図 4.10に示しているのは, LPにおける平均水平風から計算した定常ロスビー波

の全波数 (K s，Hoskins and Ambrizzi 1993の定義に基づく)である. K sが 3-4以

下の領域で, さらに 3未満のK sに南北を挟まれた場所は, 東西波数 3-4の準定常

ロスビー波にとっては導波管になる. 上記の準定常ロスビー波の波活動度が伝播す

る経路は, 遷移の前の導波管の分布によって決まっているように見える. インド洋
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図 4.9: Z300LFT を用いた 1点回帰図. 基準点は 120◦W, 55◦S. 基準時系列として用いた

のは極向き遷移過程の 16事例における基準日の 10日前から 10日後までの期間のデータ.

図の下の日付は, 遷移過程の基準日からのラグではなく, 回帰の基準日からのラグである

ことを注意して欲しい. 実線と破線のコンターはそれぞれ正と負の偏差を表す. コンター

間隔は 20 mで, 0線は除いている. PC1の自己相関が e−1 におちる時間は 7日であるの

で, 7日ごとに独立な事象が起きると考えると, ここで扱うデータは 48自由度を持つと見

なされる. 1点相関が t-テストの 95%有意水準を満たす場所を陰影で表す.

から中央太平洋にかけての中緯度には極ジェット気流に伴う導波管が東西方向にの

びている. 東西波数 3-4の準定常ロスビー波はこの導波管中を東進してきたと考え

られる. しかし東太平洋上を見るとKsがホーン岬の西で小さくなり, 導波管が赤

道方向に曲がっていることがわかる. そのため東西波数 3-4の準定常ロスビー波の

波活動度は中央太平洋と東太平洋上で赤道向きに散逸し, 赤道向きのEuLFT 偏差

を生み出している. この時もたらされる極向き運動量フラックス偏差が, 極向き遷

移過程の初期において, 極ジェット気流出口部の変動を強制している.
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図 4.10: ロスビー波の分散関係式から計算した順圧定常ロスビー波の全波数. 基本場は LP

の 300-hPa水平風を用いている.

4.5 短周期擾乱

ここでは極向き遷移過程の後半で南極上空に見られる負高度強制力偏差 (図 4.7c-

f)を生み出すHFTの振る舞いについて解析する. 図 4.11aは, 帯状平均EuHFT 南

北成分偏差の緯度時間断面図である. 帯状平均EuHFT 南北成分偏差は図 4.4に示

したFHFT 南北成分偏差と同じものであり, −4日を境に中高緯度で負 (極向き)か

ら正 (赤道向き)へ変わっている. 図 4.11b-dは, 図 4.12に示す 3領域で東西平均し

たEuHFT 南北成分偏差である. 帯状平均の場合と同様に, 3領域の中高緯度で偏差

が負から正に変わっている. しかし正偏差の大きさを見ると領域 Aにおいて最も

大きく, 帯状平均の場合の 2倍にもなる. 図 4.13は東西平均を行っていないEuHFT

偏差の時間変動を示しているが, −2日から+4日にかけて大西洋からインド洋上

を赤道向きEuHFT 偏差領域が東進する様子が見られる. これはHFTのパケットが

領域A上を通過しているものだと考えられる. Chang (1999)によるとHFTパケッ

トの群速度はインド洋上で約 25 ms−1であり, 図 4.13b-dで赤道向きEuHFT 偏差領
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図 4.11: EuHFT の南北成分偏差を (a)帯状平均と図 4.12の (b)領域 A, (c)領域 B, (d)領

域Cで東西平均したものの緯度時間断面図. 実線と破線のコンターはそれぞれ正と負の偏

差を表す. コンター間隔は 1 m2s−2 で, 0線は除いている.

域の東端がインド洋上を横断する速度とほぼ一致している. 南半球冬季の気候値

で見たとき領域Aは傾圧不安定性の高い領域である. 傾圧不安定性が高い領域の

上空にHFTパケットが侵入すると, HFTが発生, 発達することはよく知られてい

る (B-タイプのサイクロジェネシス; Pettersson and Smebye 1971; Bosart 1999に

よるレビューを参照). そのため, 領域Aで東西平均したEKE(図 4.14)は基準日付

近で大きくなり, EKEの増大がEuHFT 偏差が強まる原因の 1つになっている. さ

らにHFTの子午線に対する傾き θを見ると, −5日から−1日にかけて急速に正に

大きくなっているのがわかる. これはパケットの通過に伴い, HFTが成長するこ

とで南東-北西方向の傾きが急に強まることを示す. この水平構造の変化も赤道向

きEuHFT 偏差 (極向き運動量フラックス偏差)が強くなることに寄与している.
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図 4.12: 東西平均を計算する領域A，B，C．

4.6 まとめと考察

本章では SAMの極向き遷移過程を調べた. 特に長周期および短周期擾乱 (LFT

および HFT)による強制力を帯状平均場と東西平均を行わない場で詳しく議論し

た. その結果 LFTと HFTによる強制力は, 異なる役割を果たすことが明らかに

なった.

過去の研究 (例えばKidson and Watterson 1999)と同様に, LFTとHFTによる

運動量フラックス偏差が遷移過程を駆動することが示された. さらに本研究では,

LFTの寄与はHFTのそれに先行することが明らかにされた. この時, LFTは東西

波長 7000 kmの準定常ロスビー波列として存在する. 極向き遷移過程の初期にお

いて, 準定常ロスビー波は中央および東太平洋上で極向き運動量フラックス偏差を

生みだし, 極ジェット気流の東方への伸張と亜熱帯ジェット気流からの分離を強制

する. この極向き運動量フラックス偏差が現れる過程は次のように考えられる:

• 準定常ロスビー波のパケットは極ジェット気流に伴う導波管内を通って, イ

ンド洋から西太平洋まで東進してくる.

• その波活動度が中央および東太平洋まで達すると, 導波管の終端であるので

波活動度の東向き伝播は停滞する.
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図 4.13: 図 4.5と同様だが, ただし HFTによるもの.

• 上記のように停滞した波活動度は, 赤道向きの抜け道を通って低緯度側に散

逸し, 強い極向きの運動量フラックス偏差をもたらす.

これらの結果は, 遷移過程の前半期間において準定常ロスビー波伝播の東西非一

様性が本質的に重要であることを示している. 準定常ロスビー波伝播の東西非一様

性は, 極ジェット気流の東西非対称性に起因しているが, SAMは極ジェット気流の

変動を表しているのであった. SAMの極値フェーズにおける高度場偏差分布 (図

3.3)が強い東西一様性を持つために, これまでの研究は東西非一様な過程を重視し

てこなかった. しかし SAMの理解のためには, 少なくとも遷移過程に関しては東

西に局在化した過程を含めて考えることが必要であるとわかった.

これら学術的な興味の他に, 現実的な中期予報のためにも, 極向き遷移過程の初

期過程が東西に局在して起こるという発見は重要であると思われる.
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図 4.14: 領域 Aで東西平均した EKE(m2s−2)の緯度時間断面図.

以上の準定常ロスビー波に関する議論からは, 「東西波長 7000 kmの準定常ロ

スビー波は, どのような条件下で遷移の初期過程に関わるか？」という疑問が湧い

てくる. Kidson (1999)は, 東西波長 7000 kmの準定常ロスビー波は, 南半球冬季に

おいて頻繁に観測される擾乱であることを示している. そのような頻繁に見られ

る擾乱のうち, 遷移過程を押し進める擾乱を決定する要因ははっきりしていない.

• 太平洋上での波活動度の収束が通常より強い

• 極ジェット気流の状態が LPからずれていて, 前もって遷移しやすい状態に

ある

などの条件が想像できるが, 本章で解析した 16事例からは, 統計的にはっきりとし

た答えを見いだすことはできなかった.

極向き遷移過程がスタートされた後は, HFTの役割がより重要になる. LFTに

よる強制力偏差が前半期間で減衰するのに対して, HFTによる強制力は極ジェット

気流を極向きに駆動し続ける. HFTがもたらす極向き運動量フラックス偏差はイ
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図 4.15: 領域 Aで東西平均した共分散行列から求めた角度 θ(degree)の緯度時間断面図.

ンド洋上で最も強い. これはHFTのパケットがインド洋上を通過することによる.

パケットの通過に伴い, HFTの渦運動エネルギーが増大し, また南東-北西方向の

傾きが強くなる. これらのHFTの変化は, 極向き運動量フラックスを増大させる

ように働いている.

LFTの強制力偏差により遷移過程が始まると, HFTによる強制力偏差がすぐに

現れる. これは LFTと HFTを結びつける何らかのプロセスの存在を示唆してい

る. 前述の HFTのパケットが何らかの役割を担っている可能性はある. しかし,

本研究で用いた 21年間のデータからは, はっきりした結論を導き出すことはでき

なかった. この問題の解決には, GCMの長時間積分を用いた解析が必要かもしれ

ない.
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第5章 赤道向き遷移過程

前章では, SAMの極向き遷移プロセスを明らかにした. 特にその前半期間にお

いて極向き遷移過程は東西非対称性の強いプロセスであり, 太平洋上で東西波長

7000 kmの準定常ロスビー波が極ジェット気流の変動を駆動していた. 短周期擾乱

は遷移の後半期間で, 極ジェット気流を高緯度に移動させる役割を担った. 本章で

は赤道向き遷移過程における長周期成分と短周期擾乱の役割を明らかにする. さ

らにトリガープロセスの解明と先駆現象の発見も試みる.

図 5.1: 1997年 6月 (a) 16日, (b) 18日, (c) 20日の Z500分布. コンター間隔は 100 m.

ブロッキング高気圧の 16日における位置を矢印で示す (Hirasawa et al. 2000より引用).

Hirasawa (1999)とHirasawa et al. (2000)による観測研究は, ブロッキング高気

圧が赤道向き遷移イベントをトリガーする可能性を指摘している. 彼らは 1997年 6

月に東南極上でブロッキング高気圧を観測し, 南極周辺の大気循環場に対する影響

を調べた. そのブロッキング高気圧は, アフリカ大陸の南で発生した. 発生後すぐ

に東南極の内陸奥深くまで入り込み, その場で 5-6日間にわたり持続した (図 5.1).

その際に, ブロッキング高気圧に伴う高気圧性循環が南極周辺の西風循環を弱め,

極ジェット気流が低緯度側に遷移する原因になった (図 5.2). もちろんこの研究は
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図 5.2: 図 5.1のブロッキング高気圧が東南極上空に侵入したことによりもたらされた極

ジェット気流変動の模式図. 左図が侵入前で右図が侵入後を表す (Hirasawa 1999より引

用).

1事例に関しての解析結果であり, 赤道向き遷移過程が常にブロッキング高気圧に

よって引き起こされるとは限らない. また東南極上空以外で観測されるブロッキン

グ高気圧が遷移過程に影響を与える可能性もある. 本章では, 前章で解析したもの

と同じ 21年間のデータセットを用いて赤道向き遷移過程の先駆現象やトリガー現

象も探るが, 特にブロッキング高気圧の寄与に注目して統計解析を行う.

5.1 解析手法

本節では本章で用いる解析手法について説明するが, 前章で利用したものと同じ

手法に関しては説明を省略する.

前章では長周期成分偏差を合成場偏差と長周期擾乱に分けて議論していた. そ

れは, 極向き遷移過程においては, それぞれが極ジェット気流の変動と準定常ロス

ビー波という別の大気変動を表しているためであった. しかし, 赤道向き遷移過程

においては, 両者を明確に分けて議論することができない. 図には示さないが, E-P

フラックス偏差を合成場偏差と長周期擾乱に関して描いた場合, 極向き遷移過程で

は合成場の寄与はほとんど無い. しかし, 赤道向き遷移過程においては, 合成場偏
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差と長周期擾乱による E-Pフラックス偏差は同じような変動をする. また後述す

るTakaya and Nakamura (1997, 2001)の波活動度フラックスを両成分について描

いた場合も, ほぼ同じ分布を見せる. これは, 合成場偏差で表される現象のわずか

な位相のずれを長周期擾乱が表しているにすぎないためだと思われる. そのため

本章では長周期成分偏差を合成場偏差と長周期擾乱にわけて議論することは行わ

ない.

長周期成分偏差の波活動度伝播が合成場の時間変化に与える影響を議論するた

めにTakaya and Nakamura (1997, 2001)が定式化した波活動度フラックスを用い

る. この波活動度フラックスを用いると, パケットのなかで保存される波活動度の

伝播方向と強さを各経度緯度, 各時間で計算することができる. ここでは気候値の

循環場を基本場と定め, 長周期成分の基本場からのずれを擾乱として各時間ごとに

波活動度フラックスを計算し, そのアンサンブル平均の偏差を議論することにする.

フラックスの定義については付録CかTakaya and Nakamura (1997, 2001)を見て

いただきたい.

ブロッキング高気圧と赤道向き遷移過程の関係を議論するために, ブロッキング

高気圧の存在率をTrenberth and Mo (1985)の方法で求める. 存在率はZ500LF か

ら計算する. 前もって Z500LF には sin 45◦ sin−1 φの重みをかける. ここで φは緯

度である. 次に 31日移動平均をZ500LF から引く. 各グリッドで見て, もしその差

が連続 5日間以上にわたり+100 m以上であれば, その地点でブロッキング高気圧

が存在すると見なす. 存在率は各地点でブロッキング高気圧が存在した期間をアン

サンブル期間で割って求める. 上記の各基準を多少変動させても, 本章の結果には

本質的な変化はない.

5.2 合成図解析

ここでは全 19ケースの合成図解析を行い, 赤道向き遷移過程の時間発展と, 変動

をもたらす強制力を明らかにしていく. まず, 高度場偏差の合成図を 300-hPa面,

500-hPa面および 850-hPa面で示す (図 5.3と図 5.4). 極向き遷移過程の時と同様

に, 赤道向き遷移過程でも高度場偏差の時間発展が等価順圧的であることがわか

る. 以下では 300-hPa面での結果を見ていく.
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図 5.3: 300-hPa面における高度偏差の合成図. 赤道向き遷移過程の (a)−6日から (f)+4

日まで描く. 実線と破線のコンターはそれぞれ正, 負の高度偏差を表す. コンター間隔は

25 mで, 0線は除いている. 偏差が 90% の正 (負)有意水準を満たす領域を明 (暗)陰影で

表す.

−6日では, 日付変更線付近の南極上空に負高度偏差が, 中緯度に正高度偏差が

見られる (図 5.3a). これらは太平洋上で見られるデュアル・ジェット構造と対応し

ている (図 3.9a). 南極上の負高度偏差は, HFTによる高度強制力偏差で維持され

ている (図 5.5a).

−4日以降, ニュージーランドの南東の正高度偏差は弱まっていくが, オーストラ

リアの南の正高度偏差は強まっていく. −2日までオーストラリアの南の正高度偏

差はHFTによる強制力が強めている (図 5.5a-c). これはブロッキング高気圧が形

成, 維持される際の力学と似ている (例えば Shutts 1983). このオーストラリア南

の正高度偏差が, 以下に示すトリガープロセスの先駆現象である.
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図 5.4: 赤道向き遷移時の 500-hPa高度偏差 (上図)と 850-hPa高度偏差 (下図)の時間発

展. 実線と破線のコンターはそれぞれ正, 負の高度偏差を表す. コンター間隔は 25 mで, 0

線は除いている. 偏差が 90% の正 (負)有意水準を満たす領域を明 (暗)陰影で表す.

−2日から 0日にかけて, 太平洋高緯度で西から順に東西波数 3-4 (東西波長 7000

km)の準定常ロスビー波列が形成される. この波列が形成されるに従い, 負高度偏

差が南極上空からロス海上空を通って中緯度へと移動する. 加えて, 新しい正高度

偏差が南極半島の西に現れる. こうして太平洋上で準定常ロスビー波列が形成され

ることにより, 南極上空から負高度偏差が無くなり, 赤道向き遷移過程がトリガー

されている. Takaya and Nakamura (1997, 2001)が導出した波活動度フラックスを

用いると, オーストラリアの南の正高度偏差から東に射出された波活動度フラック

スによってこのロスビー波列が形成されていることがわかる (図 5.6). −2日にオー

ストラリアの南の正高度偏差からロス海上空の負高度偏差に波活動度フラックス

が入射している. これは波活動度フラックス偏差の東端で南風が吹き, 南極上空の

負高度偏差をロス海上に移流していることを表している. この波活動度フラック
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図 5.5: HFTによる 300-hPa高度強制力偏差 (陰影; m·day−1)を, 赤道向き遷移過程の

(a)−6日から (f)+4日まで示す. 明 (暗)陰影は正 (負)の強制力偏差を表す. 参照のために,

図 5.3の高度偏差のコンターを重ねる.

スは 0日には南アメリカ大陸の南に達し, 南極半島の西で正高度偏差を形成してい

る. これらの過程は, ブロッキング高気圧が減衰する際に, 下流に準定常ロスビー

波を射出する過程と似ている (例えばNakamura et al. 1997).

図 5.7に示しているのは, HP時の平均水平風から計算した定常ロスビー波の全

波数 (K s)である. オーストラリアの南から下流に射出された波活動度フラックス

が, 太平洋上を東西に伸びた導波管に沿って伝播していることがわかる. 太平洋上

のロスビー波に伴う南北風が南極上空の循環場を直接乱すことができる原因とし

て, HPにおける導波管が南極大陸に近いことが考えられる.

このように遷移過程がスタートした後は, 南極上空を正高度偏差が急速に覆って

いく (図 5.3d-f). この南極上空の正高度偏差は図 3.9c-fに見られる極ジェット気流
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図 5.6: 300-hPa面の長周期成分偏差によるTakaya and Nakamura (1997, 2001)の波活動

度フラックス偏差 (ベクトル; m2s−2; 左上図の下にスケールを示す). 赤道向き遷移過程の

(a)−6日から (f)+4日まで示す. 波の位相速度は 0 ms−1であり, 基本場は気候値であると

仮定して計算している. 参照のために, 図 5.3の高度偏差のコンターを重ねる.

の赤道向き移動を表しており, HFTによる正高度強制力偏差によってもたらされ

ている (図 5.5c-f). つまり遷移過程がトリガーされた後は, HFTによる強制力偏差

が極ジェット気流の移動を駆動している. この強制力偏差の原因となるHFTの振

る舞いについては次節で説明する.

遷移の前半期間でロス海上と東太平洋上に形成された負と正の高度偏差は, その

後それぞれ赤道向きと極向きに移動を続ける (図 5.3d-f). 南極上空のHFTによる

正高度強制力偏差が, 東太平洋上の正高度偏差を極向きに引き寄せ, ロス海上の負

高度偏差が高緯度に戻ることを妨げるように働いているのかもしれない. このよ

うに太平洋上のロスビー波列は減衰する前に, その形状が非可逆に変化し，砕波し

ていると考えられる.
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図 5.7: 図 4.10と同様だが, ただし HP時の 300-hPa水平風から計算している.

5.3 短周期擾乱

ここでは, 図 5.5c-fに見られる南極上空の正高度強制力偏差の原因になる HFT

の振る舞いを調べる. 図 5.8にEuHFT 偏差の時間発展を示す. −6日には大西洋か

らインド洋にかけて赤道向き EuHFT 偏差 (極向き運動量フラックス偏差)が見ら

れる. これらの赤道向きEuHFT 偏差が, 南極上空の負高度強制力偏差 (図 5.5a)を

もたらしている. これら赤道向きEuHFT 偏差は−4日までに急速に弱まり, −2日
からはほぼ全経度で極向き EuHFT 偏差が現れ, 南極上空の正高度強制力偏差 (図

5.5c-f)をもたらしている. このときの EKE偏差の時間発展を示したものが図 5.9

である. −6日では, 大西洋とインド洋に正偏差が, 太平洋上に負偏差が見られる.

しかし時間がたつにつれ正偏差は弱まり, 全経度で負偏差が現れる. つまり全経度

でHFTの活動が弱まっていく. 元々HFTは極向きEuHFT よりも赤道向きEuHFT

を持ちやすい性質がある (Hoskins et al. 1983). 図 5.8c-fの極向きEuHFT 偏差は,
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図 5.8: ベクトルは HFTによる 3次元 E-Pフラックス偏差の水平成分 (m2s−2; スケール

を左上図の下の矢印で示す)で, 赤道向き遷移過程の (a)−6日から (f)+4日までのもの.

HFTの活動が弱まることで赤道向きEuHFT (極向き運動量フラックス)が減少して

いることを表している. そのために極ジェット気流を高緯度で維持することができ

ず, 赤道向き遷移を押し進めるように働いている.

5.4 事例解析

本節では赤道向き遷移過程の 1事例を示す. ここで示す事例の基準日は 1991年

6月 11日である. この事例における大気循環場の時間変動の特徴は, 前述した合成

図解析の結果とよく一致している.

ここでは基準日までの 300-hPa準地衡渦位 (q300)時間発展を見ていく (図 5.10).
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図 5.9: 赤道向き遷移過程の−6日から+4日までのEKE偏差時間発展. 実線と破線のコン

ターはそれぞれ正, 負の EKE偏差を表す. コンター間隔は 5 m2s−2で, 0線は除いている.

5月 31日から 6月 2日にかけて, HFTのリッジAがインド洋上を東進している. し

かし, 6月 3日以降, リッジAの東進速度は急に遅くなり, オーストラリアの南で位

相速度の遅い高気圧に変わっている. この時, 周期帯で見ると短周期 (10日以下)

から長周期 (10日以上)に変わっている. 高気圧Aに対応する高度偏差のその後の

時間発展を調べると, ブロッキング高気圧の基準を満たしている. そのためここで

はAはブロッキング高気圧に変わったと見なす.

6月 6日以降, ブロッキング高気圧Aは, 東向きにロスビー波列 (トラフBとリッ

ジC) を射出しながら減衰する. この減衰過程は, Nakamura (1994)と Nakamura

et al. (1997) が示した北大西洋上でブロッキング高気圧が減衰するプロセスと似

ている. ここでトラフBは, リッジAに伴う高気圧性循環によって南極上空の渦位

が低緯度側に押し出されることにより形成される. またリッジCはトラフBの低

気圧性循環が低緯度から高緯度へと渦位を輸送することでできる. これらの渦位移

流過程は, 図 5.6で見た波活動度フラックスの伝播に伴いロスビー波列が形成され
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図 5.10: (a)1991年 5月 31日から (l)1991年 6月 11日までの 300-hPa準地衡渦位 q300(陰

影; 10−5s−1)と水平風 (ベクトル; ms−1; スケールを b図の下の矢印で示す). リッジA, C

とトラフBを本文中で議論する.

る過程と同じことを表現している. このようにして準定常ロスビー波列が太平洋

上で形成され, q300分布に南北のうねりが見られようになる. もしこのうねりが可

逆的に減衰する, すなわちトラフBとリッジCが含む q300が元の緯度に戻った場

合, 結果的にはこのロスビー波列は帯状平均東西風の南北分布に影響を与えない.

しかし, トラフBとリッジCはそれぞれ北向きと南向きに移動を続ける. これは準

定常ロスビー波が太平洋上で砕波しているものと考えられる. そのため q300の南

北分布は変化すると予想される.

このロスビー波の形成・砕波と帯状平均東西風変動の関係を調べるために, 東西

積分した q300の時間変化を見ていく (図 5.11). 東西積分した q300の極小域は 6月

8日までは高緯度にとどまり, 極ジェット気流が高緯度に位置することを示してい

る. 6月 9日以降, 極小域は低緯度側に移動していき, 極ジェット気流が赤道向きに
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図 5.10: 続き

移動していることを表している. 赤道向き遷移過程が始まった 6月 9日という日付

は, 図 5.10で準定常ロスビー波が形成・砕波したタイミングと合っている. その準

定常ロスビー波列は, オーストラリアの南のブロッキング高気圧から射出されたも

のであった.

5.5 ブロッキング高気圧の存在率

ここまでの解析結果は赤道向き遷移過程の先駆現象がオーストラリアの南の正

高度偏差であることを示している. さらにその正高度偏差とブロッキング高気圧と

の関連もたびたび示唆されてきた. しかし, オーストラリアの南は気候値で見てブ

ロッキング高気圧が多く発生する場所ではない. 図 5.12は気候値におけるブロッ
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図 5.11: 基準日が 1991年 6月 11日のケースで東西積分した q300(103ms−1)の緯度時間断

面. 縦軸は日付.

キング高気圧の存在率1の緯度経度分布である. 過去の多くの研究 (例えば Sinclair

1996)が示すように, 存在率の極大域 (0.075)は日付変更線よりも東の太平洋中高

緯度で見られる. オーストラリアの南での存在率は, 気候値で見たとき, 0.025程度

と小さい. 本節では, 赤道向き遷移過程の前半期間におけるブロッキング高気圧の

存在率分布を調べる.

図 5.13が, 赤道向き遷移過程の前半における存在率である. 非常に興味深いこと

に, 存在率極大域の分布が気候値と大きく異なる. 最大存在率領域はオーストラリ

アの南とホーン岬の東の 2カ所になる. これら 2地域における存在率は 0.2であり,

気候値よりも統計的に有意に大きい. 一方, 気候値で極大域だった領域ではむしろ

存在率は減っている. これらの結果から, 赤道向き遷移過程の先駆現象であるオー

ストラリアの南の正高度偏差は, その場所でブロッキング高気圧が有意に多く観測

されることと関係していると考えられる. 一方, ホーン岬の東で見られるブロッキ

ング高気圧の存在率極大域は, 高度場合成図では統計的有意には現れていない.

Hirasawa et al. (2000)らが報告した事例でブロッキング高気圧が発生したアフ

リカの南では, 存在率は 0.1である. この値は統計的には気候値と有意な差はない.

1ブロッキング高気圧の基準は 5.1節で示したように, Trenberth and Mo (1985)に従う.
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図 5.12: 気候値でのブロッキング高気圧の存在率分布. コンター間隔は 0.025で, 0線は除

いている. 存在率が 0.075以上の領域は, 陰影を重ねている.

5.6 まとめと考察

前章で SAMの極向き遷移過程を議論したのに引き続き, 本章では赤道向き遷移

過程を調べた.

赤道向き遷移過程において, 統計的有意に観測される先駆現象はオーストラリア

の南の正高度偏差 (以下A)であることがわかった. この正高度偏差Aは, 遷移過程

の前半期間においてオーストラリアの南で多く存在するブロッキング高気圧と関

係している. 正高度偏差Aが減衰する際に波活動度が下流に射出され, 太平洋上に

東西に並ぶ波長 7000 kmの準定常ロスビー波列が形成される. このロスビー波列

の形成と砕波が南極上空の循環場を乱し, 赤道向き遷移過程をトリガーしている.

これら先駆現象とトリガープロセスの発見は, 中期予報にも貢献するとともに,

学術的にも興味深いものであると考えられる. すなわち, 前章の極向き遷移過程と

ともに, 赤道向き遷移過程においても東西に局在化した過程が本質的に重要であ

り, SAMの力学を考える際に考慮しなければならないことを示している.
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図 5.13: 赤道向き遷移過程の−3日におけるブロッキング高気圧の存在率分布. コンター

間隔は 0.1で, 0線は除いている. 気候値との差が正 (負)の 85%有意水準を満たす場所を

暗 (明)陰影で表す.

HFTは, 赤道向き遷移過程の前半と後半で異なる役割を果たす. 遷移過程が始

まる前は, HFTはオーストラリアの南の正高度偏差Aを強めるように働く. 一方,

太平洋上に準定常ロスビー波列が形成された後は, HFTの強制力偏差は極ジェット

気流を赤道向きに移動させる. このときHFTの渦運動エネルギーは南半球全体で

弱まる. もともと HFTは極向き運動量フラックスを生み出す. しかし, 赤道向き

遷移過程の後半では, HFTの活動が弱まることで極向き運動量フラックスが減り,

極ジェット気流が低緯度に移動することに寄与している. またHFTによる強制力

偏差は, 太平洋上の準定常ロスビー波列が砕波することにも貢献しているかもしれ

ない.

遷移過程がトリガーされた後に,すぐHFTの活動が弱まる理由ははっきりしない.

オーストラリアの南のブロッキング高気圧にエネルギーを供給したために, HFT

のもつエネルギーが減少した可能性はある. しかし, はっきりとした結論は導くこ

とができず, この問題は今後の課題となる.
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第6章 おわりに

本研究では南半球環状モードの遷移過程を, NCEP/NCAR再解析データを用いて

調べた. 解析期間は 1979-1999年 (21年間)の南半球冬季である.

本研究の主張の 1つは, SAMは極値フェーズでは東西一様性の高い高度偏差を

持つが, 遷移過程では東西に局在化したプロセスが重要であるということである.

また長周期擾乱, 長周期成分偏差と短周期擾乱が異なる役割を果たすことも強調す

べき発見である.

極向き遷移過程の初期においては, 長周期擾乱である波長 7000 kmの準定常ロ

スビー波が極ジェット気流の変動を押し進める. 中央および東太平洋で準定常ロス

ビー波が赤道方向に散逸することにより, 極向き運動フラックス偏差が発生する.

この極向き運動フラックス偏差は, 極ジェット気流の出口部が東へと延び, さらに

亜熱帯ジェット気流から分離するように働く. 一方, 短周期擾乱は, 遷移過程の後

半期間において, 極ジェット気流を高緯度に移動させるように極向き運動量フラッ

クス偏差を生み出す. この時, インド洋上には短周期擾乱のパケットが通過するシ

グナルが認められる. そのため, 短周期擾乱による極向き運動量フラックス偏差は,

特にインド洋上で大きい.

赤道向き遷移過程では, オーストラリアの南の正高度偏差がよく観測される先

駆現象であることがわかった. この正高度偏差は, ブロッキング高気圧との関係が

深いことが示された. この正高度偏差が減衰する際に, 下流の太平洋高緯度に波長

7000 kmの準定常ロスビー波列が形成される. 準定常ロスビー波列のトラフが形

成される際に, 南極上空の渦位が中緯度に押し出され, 遷移過程がトリガーされる.

この準定常ロスビー波列は, その後砕波し, 南極上空と中緯度の渦位を混合させる.

遷移過程が始まるとすぐに, 短周期擾乱の活動が南半球全体で弱まる. そのため短
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周期擾乱による極向き運動量フラックスは減少し, 極ジェット気流が低緯度に移動

することに寄与する.

両遷移過程の初期において, 太平洋上の準定常ロスビー波が遷移を押し進める.

しかし, 両者において準定常ロスビー波が果たす役割は質的に異なる. 赤道向き遷

移過程においては, 準定常ロスビー波が形成される際, そのパケットの東端で移流

により直接南極上空の渦位を中緯度に移動させている. 一方, 極向き遷移過程にお

いては, 準定常ロスビー波が赤道向きに伝播することで西風を加速し, 増大した西

風に対応して南極上空の渦位が負に大きくなる. これは, 準定常ロスビー波が間接

的に南極上空の渦位を変えていることになる. この質的な違いは, 遷移の前の導波

管の分布に影響されたものだと考えられる. 赤道向き遷移過程の前は, 太平洋上の

導波管は南極大陸に非常に近い. そのため準定常ロスビー波に伴う南北風が, 直接

南極上空の循環場を乱すことができるのであろう. 一方, 極向き遷移過程の前では,

導波管は中央および東太平洋で赤道向きに曲がり南極大陸から離れていく. それ

故, 準定常ロスビー波は, 間接的にしか南極周辺の循環を変えることができないと

思われる.

本研究の発展として, 以下の課題が有益であると思われる. ひとつは, 南半球夏

期における遷移過程を調べることである. 夏期における極ジェット気流は, 冬季に

おけるそれと比べて東西一様性が高いことが知られている (図 1.3). そのため夏期

における遷移過程は, 冬季とは異なると予想される. ふたつ目は, エル・ニーニョ-

南方振動 (ENSO)によって遷移過程がどのような影響を受けるかという問題であ

る. Renwick (1998)とRenwick and Revell (1999)は, 特に南半球夏期において, ブ

ロッキング高気圧の存在率分布に ENSOサイクルと関係した年々変動が見られる

ことを示した. ENSOサイクルが遷移過程に影響を与えるかどうかを調べること

は, SAMと熱帯域における現象の関係を探るという点で興味深いだけでなく, 中期

予報に貢献するという観点でも重要である.
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基礎となった論文

Thesisの基礎となった投稿済みの論文は以下の 2篇である.

1. The role of high-frequency eddy forcing in the maintenance and transition of

the Southern Hemisphere annular mode

(南半球環状モードの維持と遷移における短周期擾乱の役割)

日本気象学会誌 Journal of the Meteorological Society of Japan, 投稿済み

塩竃秀夫, 寺尾徹, 木田秀次の共著

2. Roles of low- and high-frequency eddies in the transitional process of the

Southern Hemisphere annular mode. Part I: poleward transitional events

(南半球環状モードの遷移過程における長・短周期擾乱の役割. その 1：極向

き遷移過程)

アメリカ気象学会誌 Journal of Climate, 投稿済み

塩竃秀夫, 寺尾徹, 木田秀次, 岩嶋樹也の共著

また, 以下の 1篇はThesisの基礎となり, 近日投稿を予定している.

3. Roles of low- and high-frequency eddies in the transitional process of the

Southern Hemisphere annular mode. Part II: equatorward transitional events

(南半球環状モードの遷移過程における長・短周期擾乱の役割. その 2：赤道

向き遷移過程)

投稿準備中

塩竃秀夫, 寺尾徹, 木田秀次, 岩嶋樹也の共著

その他参考となる出版済み論文は以下の通りである.
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4. 南半球 Zonal flow vacillationにおける極向き遷移過程

平成 13年度京都大学防災研究所年報, 第 44号 B-1, 83項-94項, (平成 13年 4

月刊行)掲載

塩竃秀夫, 寺尾徹, 木田秀次の共著

5. 南半球環状モードの遷移過程. パート 2 赤道向き遷移過程

平成 14年度京都大学防災研究所年報, 第 45号 B, 275項-287項, (平成 14年 4

月刊行)掲載

塩竃秀夫, 寺尾徹, 木田秀次の共著

これら全ての論文は筆者が中心的に研究を進めたものである.
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付録

A クラスター分析

ここではクラスター分析について説明する. クラスター分析は多数のデータを’

似たもの同士’のグループに分類していく. この時, 分類されるグループ数, 各グ

ループの特徴や含まれるデータ数などは前もっては指定しない. クラスター分析

では, 探索的にデータを分類していく. データをグループ分けする際に中心となる

アイデアは’距離’という概念を用いることである. まず初めに, 全てのデータはそ

れぞれが自分自身だけを含む’クラスター ’というグループを形成していると考え

る. この時のクラスター数を nとする. 次に, 最も距離の近い２つのクラスターを

1つのグループと見なし, 1つのクラスターに結合する. 2つのクラスターが結合し

たために, クラスター数は 1つ減って n− 1になる. この時結合したクラスター間

の距離が十分に大きければ, ’似ていない’クラスター同士を結合させた事になり, 1

ステップ前までのグループ分け (n個のクラスターに分類したこと)で十分だとい

うことになる. もし結合したクラスター間の距離が十分小さければ, 残った n − 1
の中で最も距離が近い 2つのクラスターを結合させる. するとクラスター数は, ま

た 1つ減って n− 2になる. こうして結合するクラスター間の距離が十分に大きく

なるまで繰り返していく.

クラスター間の距離には様々な定義が存在し, それぞれの定義によってクラス

ター分析の方法は何種類も存在する. 今 n個のベクトルデータ x1,x2, · · ·xn−1,xn
をグループ分けすることを考える. 2つのベクトルに対しては, もっとも直感的で

一般的な距離はK次元空間でのオイラー距離であろう. すなわち 2つのベクトル
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xiと xj の距離を

di,j ≡ kxi − xjk =
"
KX
k=1

(xi,k − xj,k)2
# 1
2

(6.1)

と定義する. クラスター間の距離も, 多くのものはこの di,j を利用して定義される.

以下では, クラスター分析の様々な手法における距離の定義を述べる.

• Single-linkage法
クラスターG1の 1要素とクラスターG2の 1要素の間のオイラー距離を計算

し, 最小の値をクラスター間の距離とする.

dG1,G2 ≡ min
i∈G1,j∈G1

[di,j] . (6.2)

• Complete-linkage法
クラスターG1 の 1要素とクラスター G2 の 1要素の間のオイラー距離を求

め, 最大の値をクラスター間の距離とする.

dG1,G2 ≡ max
i∈G1,j∈G1

[di,j] . (6.3)

• Average-linkage法
クラスターG1 の各要素とクラスターG2 の各要素間のオイラー距離を全て

の組み合わせで求め, その平均をクラスター間の距離とする. クラスターG1

が n1個, クラスターG2が n2個のデータを含むとすると

dG1,G2 ≡
1

n1n2

n1X
i=1

n2X
j=1

di,j (6.4)

である.

• Centroid clustering
クラスターG1が含むベクトルの平均を x̄G1 とする. 同じくクラスターG2が

含むベクトルの平均を x̄G2 とすると, クラスター間の距離を

dG1,G2 ≡ kx̄G1 − x̄G2k (6.5)

と求める.
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• Ward’s minimum variance法

G+ 1個のクラスターのうち 2個のクラスターを結合してG個のクラスター

を作る際, 全ての組み合わせを試してみる. その際, 新しく分類されたG個

のクラスターそれぞれで平均からのずれの分散求め, その和

W ≡
GX
g=1

ngX
i=1

kxi − x̄gk2 =
GX
g=1

ngX
i=1

KX
k=1

(xi,k − x̄g,k)2 (6.6)

が最小になる組み合わせを探す.

Wilks (1995)によれば, Average-linkage法が最もよく使われる手法であるが, 一

般的にどの手法が最も優れているかを決めることはできない. 現実的には, いくつ

かの手法を用いて解析し, 比較を行うべきである. 本研究ではAverage-linkage法と

Ward’s minimum variance法を用いて解析を行った. その結果, 2つの手法によっ

て分類されたクラスターにはほとんど差がなかった. そのためAverage-linkage法

による結果のみを示している.

B 短周期擾乱の水平構造の指標 θ

次に, HFTの水平構造を調べる際に指標とした角度 θの導出方法を説明する.

HFTの水平風 UHFT と VHFT の共分散行列は

C ≡
 U2HFT UHFTVHFT

UHFTVHFT V 2HFT

 (6.7)

である. これを等方行列と非等方行列Aに分けると

C =

 K +M N

N K −M

 =
 K 0

0 K

+ A (6.8)

となる. ここで,

A ≡
 M N

N −M

 (6.9)
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であり,

K ≡ 1
2
U 2HFT + V

2
HFT , (6.10)

M ≡ 1
2
U2HFT − V 2HFT , (6.11)

N ≡ UHFTVHFT (6.12)

である. KはHFTの EKEであることに注意してもらいたい.

任意のベクトル x =t (x1, x2)に対してCの二次形式

txCx (6.13)

を考える. 座標系を回転変換

R ≡
 cos θ − sin θ
sin θ cos θ

 (6.14)

を用いて,

x = Rx’ = R

 x01
x02

 (6.15)

と変換する. Cの二次形式は変形され

txCx =t x’

 K +M cos 2θ +N sin 2θ −M sin 2θ +N cos 2θ

−M sin 2θ +N cos 2θ K −M cos 2θ −N sin 2θ

x’ (6.16)
となる. この二次形式を標準形にするには, 回転角度 θが

θ =
1

2
tan−1

N

M
=
1

2
tan−1

 UHFTVHFT
1
2
(U 2HFT − V 2HFT )

 (6.17)

=
1

2
tan−1

 −UHFTVHFT
1
2
(V 2HFT − U2HFT )

 (6.18)

=
1

2
tan−1

Ã
EuHFTの南北成分

EuHFTの東西成分

!
(6.19)

で求められる値を持つようにすればよい. その時, この二次形式は

txCx =t x’

 K + (M 2 +N2)
1
2 0

0 K − (M 2 +N2)
1
2

x’ (6.20)

=
½
K +

³
M2 +N2

´ 1
2

¾
x021 +

½
K −

³
M 2 +N2

´ 1
2

¾
x022 (6.21)
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と標準形になる. ここでK ± (M2 +N2)
1
2 は共分散行列Cの固有値であり, さらに

± (M 2 +N2)
1
2 は非等方行列Aの固有値である. また座標軸 x̂01, x̂02方向の単位ベク

トルは, 共分散行列Cと非等方行列Aの共通する固有ベクトル

e01 ≡


√
M2+N2+Mq

(
√
M2+N2+M)

2
+N2

Nq
(
√
M2+N2+M)

2
+N2

 , (6.22)

e02 ≡


−

√
M2+N2−Mq

(
√
M2+N2−M)2+N2

Nq
(
√
M2+N2−M)2+N2

 (6.23)

である.

以上の結果から, UHFT と VHFT の共分散行列 C の主軸が子午線となす角度は,

二次形式が標準形になるときの θで求められる事がわかる. 南東-北西方向に伸び

た HFTは正の θを持ち, 南西-北東方向に伸びた HFTは負の θを持つ. さらに非

等方行列Aの固有値 (M 2 +N2)の EKEに対する比率が大きくなるほど, HFTの

水平形状は円形から楕円形に変わっていく.

C Takaya and Nakamura (1997, 2001)波活動度フ

ラックス

まずTakaya and Nakamura (1997, 2001)以前の波活動度フラックスに関して簡

単に振り返り, その後彼らが提唱した波活動度フラックスについて解説する. ここ

では簡単な説明にとどめるので, 詳しい導出方法などは彼らの論文を見ていただき

たい. 彼らの波活動度フラックスはすでに様々な研究で使用されており, 具体的な

使用例を知りたい場合は気象庁月例気候診断1などを見ていただきたい.

一般的にいって, 背景流上にのった微小振幅擾乱の波活動度には保存則が存在し,

その時間変化は次の式を満たす (例えばAndrews et al. 1987).

∂M

∂t
+∇ · F = D, (6.24)

1http://ddb.kishou.go.jp/climate/MRCS/mrcs.html



付録C Takaya and Nakamura (1997, 2001)波活動度フラックス 69

ここでM と Fはそれぞれ波活動度密度とそのフラックスである. また項Dは非

保存項であるが, 擾乱と背景風に外部強制力が働かないときはこの項は消える. ま

たWKB条件を満たすときは, 擾乱の群速度Cg と波活動度フラックスFの間には

F = CgM という簡単な関係が成り立つ. そのためFを描くことで, 擾乱のパケッ

トが伝播する向きと強さを知ることができる. また Fの発散と収束を調べること

で, 擾乱のパケットが射出され減衰する場所がわかる.

波活動度フラックスの実用的な定式例としては E-Pフラックス (Edmon et al.

1980)や Plumb (1986)によるフラックスなどがすでに存在した. 前者は東西平均

場における波活動度フラックスの描写には大変有効だが, 東西平均を施しているた

めにパケットの東西伝播を記述することはできない. 後者は, 時間平均場を背景場

と定めることで移動性擾乱のパケットの東西伝播を記述することに成功している.

しかし時間平均を施したために定常ロスビー波に対しては適用できない. また実用

上の問題点がある. 彼の波活動度フラックスには背景場渦位の勾配に反比例する項

がある. したがって背景場渦位の勾配が小さい地点では, 他の地点に比べて波活動

度フラックスが大きすぎる値を持つ. また渦位の勾配は流線関数の 3次の微分量で

あり, 波活動度フラックスの発散は 4次の微分量になる. そのため波活動度フラッ

クスの収束発散を計算した際, 物理的に意味のある値なのかそれとも計算上のノイ

ズとして大きな値がでているのかを判断することが困難な場面がしばしばある.

本論文で用いた 3次元E-Pフラックス (Hoskins et al. 1983; Trenberth 1986)は,

定性的には背景風に対して相対的な群速度の向きを示すが, 波活動度の保存則は記

述できない.

Plumb (1985)は背景流として東西一様流を仮定し, 定常ロスビー波パケットの

3次元伝播を記述できる波活動度フラックスを定式化した. 彼の定式化では時間平

均を必要としないので, 各時間における’スナップショット’を描くことができる点

で優れている. しかし彼の波活動度フラックスは擾乱のリッジとトラフにおいて大

きくなり, 節において小さくなるという’位相依存性’を持つ. 波活動度フラックス

は擾乱のパケットの伝播を描くために使われるので, 解析者はこの技術的な問題に

よる位相依存性を意識的に無視しなければならない. また収束発散を計算する際に

も位相依存性はノイズの原因になり, 正しい収束発散分布を描くことができない.

さらに現実大気の特に対流圏においては東西一様な背景風は不自然な仮定であり,

適用範囲が狭い (例えば図 1.1-1.4を参照).
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このような過去の波活動度フラックスの問題点をふまえて, Takaya and Nakamura

(1997, 2001)は, 擾乱の項に対して東西平均も時間平均も施す必要が無く, また位

相依存性も持たない波活動度フラックスを考案した. 彼らのアイデアの中心は, 擾

乱の波エンストロフィーと波エネルギーは 1/4位相ずれて極大値を持つので, その

平均を取れば位相依存性を消せるというものである. 以下, ログ気圧座標の準地衡

方程式系で彼らの波活動度フラックスを説明する.

物理量 ψ, q, u, vをそれぞれ流線関数, 準地衡渦位, 東西風, 南北風とする. 今,

微小振幅擾乱を考えるので, これらの各物理量を次式のように変動の少ない背景場

(大文字)と擾乱 (·0)に分ける.

u = U + u0, (6.25)

v = V + v0, (6.26)

ψ = Ψ+ ψ0, (6.27)

q = Q+ q0. (6.28)

またU =t (U, V, 0)とする.

彼らは波エンストロフィーに比例する量Aと波エネルギーに比例する量Eを次

のように定めた.

A ≡ pq02

2|∇HQ| , (6.29)

E ≡ pe

|U|− Cp . (6.30)

ここで pは気圧, ∇H は水平傾度微分を表し, CpはU方向に位相が伝播する速さで

ある. また eは波エネルギーを表し

e =
1

2

Ã∂ψ0
∂x

!2
+

Ã
∂ψ0

∂y

!2
+

Ã
f0
N

∂ψ0

∂z

!2 (6.31)

で求められる. ここで f0とN はコリオリ・パラメーターと浮力振動数である. 定

義からわかるように, Aは擾乱のトラフとリッジで極大値を持ち, 一方Eは節で極

大値を持つ.

このAとEの平均を

M ≡ 1
2
(A+ E) =

p

2

Ã
q02

2|∇HQ| +
e

|U|− Cp

!
(6.32)
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とするとM は擾乱のパケット内で保存し, 位相依存性もない. この新たに定義さ

れた波活動度密度M の保存則は

∂M

∂t
+∇ ·W = DT (6.33)

と書かれる. 右辺DT は非保存項である. また波活動フラックスWは

W =
p

2|U|


U
�³

∂ψ0
∂x

´2 − ψ0 ∂
2ψ0
∂x2

¸
+ V

³
∂ψ0
∂x

∂ψ0
∂y
− ψ0 ∂

2ψ0
∂xy

´
U
³
∂ψ0
∂x

∂ψ0
∂y
− ψ0 ∂

2ψ0
∂xy

´
+ V

�³
∂ψ0
∂y

´2 − ψ0 ∂
2ψ0
∂y2

¸
f20
N2

h
U
³
∂ψ0
∂x

∂ψ0
∂z
− ψ0 ∂

2ψ0
∂xz

´
+ V

³
∂ψ0
∂y

∂ψ0
∂z
− ψ0 ∂

2ψ0
∂yz

´i

+CUM (6.34)

で求められる. ここでCU はU方向の位相速度ベクトル2

CU = Cp
U

|U| =


U

|U|Cp
V

|U|Cp

0

 (6.35)

である.

ここで導出された波活動度フラックスWには位相依存性はない. そのほかに,

この波活動度フラックスが優れている点は,

• E-Pフラックスと違い, 擾乱のパケットの 3次元伝播を記述できる.

• 背景場は東西非一様でかまわない. Plumb (1985)では東西一様な背景場を前

提としたために, 適用できる現象の範囲が狭かった.

• Wを計算する際に, 擾乱成分の項に時間平均を施す必要がない. そのために

各時間におけるスナップショットを描くことができる. Plumb (1986)では擾

乱の項に時間平均を施すため, スナップショットを作ることはできなかった.

などである.

2定常ロスビー波ではCU = 0である. また位相速度の遅い準定常ロスビー波の場合もCU = 0

としてWを求めることが多い. 移動性の擾乱に対しては前もって何らかの方法でCU を調べてお

かなければならない.
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