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要旨

熱帯域の降水活動の放射冷却率鉛直分布依存性を水惑星実験によって調べた. 実験に用いた
数値モデルは,球面 3次元プリミティブ方程式系に基づく地球流体電脳倶楽部版 AGCM5 (地
球流体電脳倶楽部, 1997) である. 実験は, 長波放射過程の乾燥大気の吸収係数を変えたいく
つかの実験を積雲パラメタリゼーションに Kuo(1974) と対流調節を用いて行った. 赤道上の
特徴的な降水構造や循環構造の水平スケールや進行速度を明らかにするため, 赤道における
降水, 地上気圧偏差, 対流圏界面付近の東西風偏差, ジオポンシャル高度偏差の時空間スペク
トル解析を行った.

積雲パラメタリゼーションに Kuo(1974) を用いた実験では, 水平スケール 1000 km 程度の
格子スケールの降水域と東西波数 1 の変調構造が見られる. 格子スケールの降水域は, 中層
で放射冷却率の最大値を持つ実験では西進するが, 上層で放射冷却率の最大値を持つ実験で
は東進する. 東西波数 1 の変調は, どの実験でも東進する.

積雲パラメタリゼーションに対流調節を用いた実験では, 格子スケールの降水域の西進の他
に, 降水活動の活発な領域の東進が見られる. 格子スケールの降水域は, 放射冷却率を変えた
どの実験でも西進する. 降水活動の活発な領域の東進は, 上層で放射冷却率の最大値を持つ
実験ではっきりと見られる. 降水活動に東西波数 1 の変調構造を見付けることは難しい.

赤道上の降水構造に共通する循環場の特徴を明らかにするため, 降水量のピークに準拠した
コンポジット解析を行った. その結果, 特徴的な降水構造の生成とその速度と進行方向を維持
するメカニズムについて, 以下のように考察した: 1. 格子スケールの降水域の西進は, CIFK

によって成長した対流雲による降水域が基本場の西風に流されていることによると考えられ
る. 2. 積雲パラメタリゼーションに Kuo(1974) を用いた際に現れる格子スケールの降水域
の東進, 積雲パラメタリゼーションに対流調節を用いた際に現れる降水活動の活発な領域の
東進は, wave-CISK メカニズムよって維持されていると考えられる. 3. 降水活動の東西波数
1 の変調の東進は, 東西波数 1 の循環場によって変調を受けた結果である可能性が考えられ
る. この循環場の東進は moist Kelvin 波と対応する可能性が考えられる.

積雲パラメタリゼーションに Kuo を用い, 放射冷却率が上層で最大を持つ実験では, 格子ス
ケールの降水域の東進は Numaguti and Hayashi (1991a) と似た傾向を示す. Numaguti and

Hayashi (1991a) のモデルの放射冷却率の鉛直分布は, 上層で最大値を持つ傾向にあった可能
性が考えられる.
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1 はじめに 1

1 はじめに

熱帯大気には, Madden-Julian 振動 (以下MJO), スーパークラスター, クラウドクラスター
と呼ばれる組織化した階層的な降水構造が存在すると言われている. MJO は, 30 – 60 日の
周期で東進する東西波数 1 の循環構造の振動であり, これに伴い積雲活動の活発な領域も東
進する. この振動は, Madden and Julian, (1971, 1972) によって発見された. スーパークラ
スターやクラウドクラスターは Nakazawa (1988) によって発見された. スーパークラスター
は MJO の活動域内に現れ, 水平スケールは 3000 – 5000 km であり, 5 – 10 m/s で東進す
る. クラウドクラスターはスーパークラウドクラスターの内部構造であり, 水平スケールは
1000 km 以下であり, 10 – 20 m/s で西進する.

これらの降水構造に関する初めての大気大循環モデル (以下, GCM) による研究は, Hayashi

and Sumi (1986) である. Hayashi and Sumi (1986) は, 全球をすべて水で覆い (水惑星), そ
の温度を東西一様とするという境界条件を用いて, 赤道付近に以下のような降水構造が熱帯
大気に内在するメカニズムによって自発的に形成されうることを示した:

• 水平スケール 1000 km 程度の降水域が同時にいくつか存在し, この降水域が持続的に
東進し, 約 30 日で赤道を一周する.

• この水平スケール 1000 km 程度の降水域は, 東西波数 1 の変調を受けていて, この変
調も 1000 km 程度の降水域と同じ速度で東進する. 東西風は東西波数 1 の変調と対応
する東進するシグナルが顕著である.

Hayashi and Sumi (1986) は, この結果と現実大気の降水構造との対応関係を考え, 水平ス
ケール約 1000 km の降水域をスーパークラスターと呼び, 東西波数 1 の変調を MJO に対応
するものであると述べた.

しかしその後の研究で, 用いる GCM や物理過程が異なれば Hayashi and Sumi (1986) の
ような降水構造は再現されないことが分かってきた. Numaguti and Hayashi (1991a) (以下,

NH1991a)は, Hayashi and Sumi (1986)と同じモデルで, 2種類の積雲パラメタリゼーション
を用いて数値実験を行った. その結果, Hayashi and Sumi (1986)で用いていたKuo (1974)の
パラメタリゼーション (以下, Kuo スキーム) の結果と, 湿潤対流調節 (Manabe et al., 1965)

のパラメタリゼーション (以下,対流調節)の結果は,東西波数 1の変調の東進の構造が顕著で
ある点は共通するものの, 格子スケールの降水域は西進を示した. また Hosaka et al. (1998)

(以下, H1998) は, Hayashi and Sumi (1986) と数値コード及び物理過程の詳細が異なるモデ
ルで, 積雲パラメタリゼーションに対流調節を用いて数値実験を行った. その結果は, 格子ス
ケールの擾乱は西進する点は NH1991a と一致するものの, 東西波数 1 の変調を受けた構造
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の東進は非常に弱いというものであった.

このように現れる降水構造が異なる理由の 1 つには, 積雲パラメタリゼーションが熱帯域の
循環構造に大きく影響することが挙げられる. Tokioka et al. (1988) は, 積雲パラメタリゼー
ションに Arakawa-Schubert (1974) スキームを用いて水惑星実験を行った結果, 格子スケー
ルの降水域は西進することを示した. Lee et al. (2003) は, 積雲パラメタリゼーションにKuo

スキーム, 対流調節, Arakawa-Subert (1974) スキームを用いて水惑星実験を行い, 現実大気
の MJO の再現性について比較を行っている.

積雲パラメタリゼーション以外に熱帯域の循環構造への影響が示唆されているものに, 凝
結加熱率の鉛直分布が挙げられる. NH1991a は, 格子スケールの東進の維持は wave-CISK

(Hayashi,1970; Lindzen, 1974) メカニズムで説明されうるとしている. wave-CISK とは, 波
動にともなう上昇流と積雲活動の結合によって波動擾乱を強めるプロセスのことを指す. こ
の理論による擾乱の成長や伝播速度には, 凝結加熱率の鉛直分布が重要であることが知られ
ている. すなわち, 凝結加熱率が下層より上層で最大値を持つほど, 傾圧第 2 モードの波動
が強く励起され, 傾圧第 1 モードの波動との結合による不安定を起こすのに適している (Lau

and Peng, 1987; Chang and Lim, 1988).

凝結加熱率の鉛直分布と降水構造の関係に注目した数値実験に, Numaguti and Hayashi (2000)

がある. 彼らは, 対流調節用いた経度高度断面の 2 次元モデルで, 放射冷却率を固定して与え
て数値実験を行った. その結果, 放射冷却率を下層で最大にすると凝結加熱率も下層で最大
になり, 格子スケール降水域の西進ははっきりと見られず, 格子スケールの降水域の包絡の東
進は現れなくなることを示した. また H1998 は, NH1991a との降水構造の違いについて, モ
デルの放射過程が異なることを理由のひとつに挙げている. このことから, NH1991a, H1998

の降水構造の違いは放射冷却率, 凝結加熱率の鉛直分布の違いによる可能性が示唆される.

そこで本研究では, 熱帯域の降水活動の放射冷却率鉛直分布依存性をGCM を用いた水惑星
実験によって調べる. 実験に用いるモデルは, H1998 と同様のものである. また実験は, 長波
放射過程の乾燥空気の吸収係数を変えた 5 つのケースについて積雲パラメタリゼーションに
Kuo スキームと対流調節の 2 種類を用いた計 10 ケースを行う. 実験結果は, NH1991a の結
果との比較の見地に立ち, 積雲パラメタリゼーションや放射冷却率鉛直分布を変えた時に格
子スケールの降水域や東西波数 1 の変調はどのように現れるかということに注目する.

モデルと実験設定は 2 章で述べる. 3 章では, 実験結果を比較し, 特徴的な降水構造に対して
コンポジット解析を行う. 4 章では実験結果とそのコンポジット解析をを元に, 本モデルにお
ける降水構造を生成維持するメカニズムについて考察し, NH1991a や現実大気の降水活動と
比較する. 5 章は結論である.
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2 モデル・実験設定

ここでは, 実験に用いたモデルの概略と実験設定について説明する.

2-1 モデル

用いるモデルは, 球面 3 次元プリミティブ方程式系に基づく地球流体電脳倶楽部版 AGCM5

(地球流体電脳倶楽部, 1997) である (詳細は沼口 (1992) 参照) . 力学部分は擬スペクトル法
で表現されており, その水平波数は T42, 鉛直は 16 層である.

物理過程は次のように簡略化している. 積雲パラメタリゼーションは湿潤対流調節 (Manabe

et al., 1965) または Kuo (1974) を用いている. 凝結した水は直ちに系から取り除かれ, 雲は
存在しない. 大気による日射の吸収散乱は考慮されていない. 長波放射の吸収は, 水蒸気 3 バ
ンドと乾燥空気 1 バンドの計 4 バンドに簡略化し, それぞれのバンドについて吸収係数を定
めている. 長波放射の散乱は考慮していない. 鉛直拡散は Mellor and Yamada (1974) のレ
ベル 2 のパラメタリゼーションを全層にわたり適用している. 運動量, 熱, 水蒸気の地表フ
ラックスはバルク式を用いて計算している.

2-2 実験設定

地表面は全て海洋とし海面温度は時間的に一定なものを与える. 海面温度分布は, H1998 で
用いられたものと同じ分布を与える. すなわち, 東西に一様, 南北に対称であり, 緯度 7 度よ
りも低緯度側では一定値 302K である (図 1).

(a) (b)

図 1: 与える海面温度分布. (a) 平面分布図, (b) 東西平均図 .
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長波放射の吸収は, 放射冷却率の鉛直分布を変えることを目的として, 簡略化した水蒸気 3

バンドと乾燥空気 1 バンドの計 4 バンドのうち, 乾燥空気の吸収係数に関してH1998 で用
いている吸収係数を中心にした 5 つのケースの実験を行う.

積雲パラメタリゼーションは, NH1991a との結果の比較の為, Kuo (1974) と湿潤対流調節
(Manabe et al., 1965)の 2 種類のパラメタリゼーションを用いる.

表 1 に各実験の設定と表記をまとめる. ここで, kR,4 は, 長波放射スキームで用いられている
乾燥空気の吸収係数である (詳細は付録 A 参照). また実験 kuo-con, adj-con に用いた乾燥
空気の吸収係数は, H1998 と同じである.

表 1: 実験リスト. kR,4 は, 長波放射スキームで用いられている乾燥空気の吸収係数である.

実験名 kR,4 (m2/kg) 積雲パラメタリゼーション 備考
kuo-con 5.0× 10−5 Kuo スキーム 標準実験

kuo-mradlAa 6.0× 10−5 Kuo スキーム
kuo-mradlAb 4.0× 10−5 Kuo スキーム
kuo-mradlAc 2.0× 10−5 Kuo スキーム
kuo-mradlAd 5.0× 10−6 Kuo スキーム

adj-con 5.0× 10−5 対流調節 標準実験, H1998 と同実験
adj-mradlAa 6.0× 10−5 対流調節
adj-mradlAb 4.0× 10−5 対流調節
adj-mradlAc 2.0× 10−5 対流調節
adj-mradlAd 5.0× 10−6 対流調節

実験 kuo-con, adj-con は, 等温静止状態を初期条件として時間積分を行ない, 1000 日目 から
1700 日目までのデータを解析の対象とした. それ以外の実験は, kuo-con, adj-con でのそれ
ぞれの 700 日目の状態を初期条件として時間積分を行い, 1000 日目 から 1700 日目までの
データを解析の対象とした.
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3 結果

ここでは, 実験結果について述べる. 第 3-1節 では, 全ての実験の放射冷却率, 凝結加熱率,

降水量の東西時間平均図を示す. 第 3-2節, 第 3-3節では, 各実験の赤道上の擾乱の経度-時間
図とその時空間スペクトル図を示し, 結果の比較を行う. 第 3-4節 では, いくつかの実験につ
いてのコンポジット解析の結果を示す.

3-1 放射冷却率, 凝結加熱率, 降水量の東西時間平均

図2 (a), (b)は,放射冷却率の鉛直分布を示している. どちらの積雲パラメタリゼーションを用
いた実験でも実験 kuo-mradlAa (赤線), kuo-con (黒線), kuo-mradlAb (緑線), kuo-mradlAc

(青線), kuo-mradlAd (水色線) の順, あるいは実験 adj-mradlAa (赤線), adj-con (黒線), adj-

mradlAb (緑線), adj-mradlAc (青線), adj-mradlAd (水色線) の順に上層 (σ = 0.2 付近) で
最大値を持つ構造になっている.

凝結加熱率の鉛直分布 (図 2 (c), (d)) も放射冷却率の鉛直分布に対応するように, 実験 kuo-

mradlAa (赤線), kuo-con (黒線), kuo-mradlAb (緑線), kuo-mradlAc (青線), kuo-mradlAd

(水色線) の順, あるいは実験 adj-mradlAa (赤線), adj-con (黒線), adj-mradlAb (緑線), adj-

mradlAc (青線), adj-mradlAd (水色線) の順に上層で最大値を持つ構造になっている. 対流
調節を用いた実験 (図 2 (c)) では, 上層で最大値を持つ構造になるにつれて赤道における凝
結加熱率の総量は増加している. 一方で, Kuo スキームを用いた実験 (図 2 (d)) では, 実験
kuo-mradlAd を除けば実験 kuo-mradlAa, kuo-con, kuo-mradlAb, kuo-mradlAc の順に凝結
加熱率の総量は減少している.

図 3 (a)は,対流調節を用いた実験の降水の東西平均の緯度分布である. この図では,どの実験
も降水のピークは赤道上に存在している. この構造は single ITCZと呼ばれており, NH1991a,

Numaguti and Hayashi, 1991b の対流調節を用いた実験でも現れている特徴である. 降水の
ピーク (緯度 0 度付近) で各実験を比較すると, 降水は実験 adj-mradlAa (赤線), adj-con (黒
線), 実験 adj-mradlAb (緑線) はほぼ同じ値であり, この 3 実験から, adj-mradlAc (青線)

adj-mradlAd (水色線) の順に多くなっている.

図 3 (b) は, Kuo スキームを用いた実験の降水の東西平均の緯度分布である. この図では,

kuo-mradlAd を除いて熱帯での降水のピークは南北緯度約 7 度にあり, 赤道上では極小値を
とっている. この構造は double ITCZ と呼ばれており, NH1991a, Numaguti and Hayashi,

1991b のKuo スキームを用いた実験でも現れている特徴である. しかし実験 kuo-mradlAd

(水色線) では single ITCZ の構造となっている. 実験 kuo-mradlAd を除いて緯度約 0 度で
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各実験を比較すると, 降水量はそれほど変わらないようである.
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(a) (b)

(c) (d)

図 2: 赤道における放射冷却率と凝結加熱率の時間東西平均 (K/s). 時間平均は 1000–1700 日で行っ
ている. 各線はそれぞれ, kuo-con, adj-con (黒線), kuo-mradlAa, adj-mradlAa (赤線), kuo-mradlAb,
adj-mradlAb (緑線), kuo-mradlAc, adj-mradlAc (青線), kuo-mradlAd, adj-mradlAd (水色線) の各
実験の結果を示す. (a) 対流調節を用いた実験の放射冷却率, (b) Kuo スキームを用いた実験の放射冷
却率, (c) 対流調節を用いた実験の凝結加熱率, (d) Kuo スキームを用いた実験の凝結加熱率.

(a) (b)

図 3: 降水の東西時間平均の緯度分布. 時間平均は 1000–1700 日で行っている. 単位は W/m2 . 100
W/m2 は，3.5mm/day, 1260mm/yr に相当する. 各線はそれぞれ, kuo-con, adj-con (黒線), kuo-
mradlAa, adj-mradlAa (赤線), kuo-mradlAb, adj-mradlAb (緑線), kuo-mradlAc, adj-mradlAc (青
線), kuo-mradlAd, adj-mradlAd (水色線) の各実験の結果を示す. (a) 対流調節を用いた実験, (b)
Kuo スキームを用いた実験.
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3-2 Kuo を用いた実験の赤道上時間変動とその時空間スペクトル

本節では, 積雲パラメタリゼーションに Kuo スキームを用いた実験の降水量, 対流圏界面付
近 (σ = 0.175) の東西風, 地表面気圧, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポテンシャル高度
のそれぞれについて, 赤道上の時間-経度図とその時空間スペクトル図を示す.

第 3-2-1節 では, 標準実験である実験 kuo-con の結果を示し, 第 3-2-2節 では, 乾燥大気の吸
収係数を変えた 4 つの実験の結果を示し, その比較を行う.

3-2-1 標準実験

図 4 (a) は, 実験 kuo-con における赤道上の降水量の時間変動を示している. この図では, 水
平スケールは 1000 km 以下 (格子点にして数点) の降水域 (以下では, 格子スケールの降水域
と呼ぶ) の西進が多く見られる. 西進速度は, 降水域によって異なるが約 7 m/s 前後のものが
多い. ひとつの降水域が現れてから消滅までの時間 (lifetime) は, 約 2 日程度のものが多い.

図 4 (b), (c), (d) は, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) の東西風, 地表面気圧, 対流圏界面付近
(σ = 0.175) のジオポテンシャル高度の赤道上の時間変化であり, それぞれ東西平均からの偏
差を示している. これら 3 つの図では, 東西波数 1 の変調の東進が顕著である. これらの構
造が赤道を 1 周するのに要する時間は 20 日であり, 速度にして約 23 m/s である. また, 対
流圏界面付近の東西風の正偏差 (図 4 (b)), 地表面気圧の負偏差 (図 4 (c)), 対流圏界面付近
のジオポテンシャル高度の正偏差 (図 4 (d)) が対応している. 図 4 (a) の格子スケールの降水
域の西進に対応するような構造はあまりはっきりと見られないが, 東西波数 1 の変調の東進
と図 4 (a) の降水活動の活発な領域の東進は対応しているようである (例としては, 図 4 (a),

(b), (c), (d) の 1055 日目, 経度 0 度付近から 1075 日目, 経度 360 度付近を結ぶ領域).

図 5 (a) は, 降水 (図 4 (a)), について時空間スペクトルをとったものである. スペクトルの強
度の強い領域は波数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数 −30, 周波数 0.4 day−1 の座標を結
ぶ線を中心に波数の負の領域に広く分布している. このことは 図 4 (a) において, 7 m/s 前
後の西進速度を持つ降水域が存在することを示している. また波数の正の領域には, 波数 1,

周波数 0.05 の座標にスペクトルのピークが存在する. このことは 図 4 (a) において, 約 23

m/s 東進速度をもつ東西波数 1 の降水活動の変調が存在することを示している.

図 5 (b) は, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) の東西風 (図 4 (b)) について時空間スペクトルを
とったものである. 波数の正の領域に, 降水のスペクトルと同様に波数 1, 周波数 0.05 の座
標にスペクトルのピークが存在する. さらに 波数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数 11, 周
波数 0.5 day−1 の座標を結ぶ線上にスペクトルの強度の強い領域が現れている. このことは,
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図 4 (b) に約 23 m/s の東西風偏差の東進が存在することを示している.

図 5 (c), (d) は, それぞれ地表面気圧 (図 4 (c)), 対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポテン
シャル高度 (図 4 (d)) について時空間スペクトルをとったものである. 2 つの図には, 波数 1,

周波数 0.05 の座標にスペクトルのピークが存在する. また波数 0, 周波数 0 day−1 の座標か
ら波数 11, 周波数 0.5 day−1 の座標を結ぶ線上にスペクトルのピークも存在する. これらの
ピークは, 地表面気圧や対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポテンシャル高度 (図 4 (c), (d))

に約 23 m/s の東進する擾乱が存在することを示している. これらの特徴は, 対流圏界面付近
(σ = 0.175) の東西風の時空間スペクトル図と共通した特徴である. また, 後述する乾燥大気
の吸収係数を変えた実験の結果 (図 12, 図 13) から, 波数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数
4, 周波数 0.5 day−1 の座標を結ぶ線上にスペクトルのピークがあることが予想されるが, こ
の実験では弱いようである. なおこのスペクトルのピークは, 地表面気圧や対流圏界面付近
(σ = 0.175) のジオポテンシャル高度 (図 4 (c), (d)) に約 40 m/s 前後の東進擾乱の存在する
ことを示すものである.

(a) (b)

(c) (d)

図 4: 実験 kuo-conの赤道上の時間変動. (a)赤道上の降水量 (W/m2), (b)対流圏界面付近 (σ = 0.175)
における東西風偏差 (m/sec), (c) 表面気圧の東西偏差 (hPa), (d) 対流圏界面付近 (σ = 0.175) にお
けるジオポンシャル高度偏差 (m). データは 1000 日から 1100 日を示す.
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(a) (b)

(c) (d)

図 5: 実験 kuo-conの赤道上の時空間スペクトル. (a)赤道上の降水量, (b)対流圏界面付近 (σ = 0.175)
における東西風, (c) 表面気圧, (d) 対流圏界面付近 (σ = 0.175) におけるジオポンシャル高度偏差
(m). 解析には 1000 日から 1100 日のデータを用いた.
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3-2-2 乾燥大気の吸収係数を変えた実験

図 6 は, 実験 kuo-mradlAa, kuo-mradlAb,kuo-mradlAc, kuo-mradlAd の赤道における降水
の時間変動を示している. 実験 kuo-mradlAa, kuo-mradlAb は, 実験 kuo-con と同様に格子
スケールの降水域は西進している (図 6 (a), (b)). 降水域の西進速度は両実験ともに約 7 m/s

である. 一方で実験 kuo-mradlAc, kuo-mradlAd は, 格子スケールの降水域は東進している.

この東進速度は両実験ともに約 23 m/s である.

図 7, 図 8, 図 9 の (a), (b), (c) は, 実験 kuo-mradlAa, kuo-mradlAb, kuo-mradlAc におけ
る, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) の東西風, 地上気圧, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオ
ポテンシャル高度であり, それぞれ東西平均からの偏差を示している. 実験 kuo-mradlAa,

kuo-mradlAb, kuo-mradlAc には, 実験 kuo-con (図 4 (b), (c), (d)) とよく似た東進速度約 23

m/s の東西波数 1 の変調が見られる. 対流圏界面付近の東西風の正偏差 (図 7 (a), (b), (c)),

地表面気圧の負偏差 (図 8 (a), (b), (c)), 対流圏界面付近のジオポテンシャル高度の正偏差
(図 9 (a), (b), (c)), 降水活動の活発な領域 (図 6 (a), (b), (c)) との対応関係も実験 kuo-con

と同様である. この東西波数 1 の変調の東進は, 実験 kuo-mradlAc でもっとも顕著に見られ
る. 実験 kuo-mradlAd は, 他の Kuo スキームを用いた実験と異なり, 東進擾乱は格子スケー
ルのものが目立ち, 東西波数 1 の変調ははっきりとは見えない (図 7 (d), 図 8 (d), 図 9 (d)).

東進速度や対流圏界面付近の東西風の正偏差 (図 7 (d)), 地表面気圧の負偏差 (図 8 (d)), 対
流圏界面付近のジオポテンシャル高度の正偏差 (図 9 (d)) の対応関係は他の Kuo スキーム
を用いた実験と同様である.

図 10 は, 降水 (図 6) について時空間スペクトルをとったものである. 実験 kuo-mradlAa,

kuo-mradlAb には, 図 6 (a), (b) に約 7 m/s の降水域の西進が存在することを示す, 波数の
負の領域に広く分布するスペクトルの強度の強い領域が見られる. 実験 kuo-mradlAc, kuo-

mradlAd には, 図 6 (c), (d) に約 23 m/s の降水域の東進が存在することを示す, 波数 0, 周
波数 0 day−1 の座標から波数 11, 周波数 0.5 day−1 の座標を結ぶ線上にスペクトルの強度の
強い領域が見られる. 約 23 m/s の降水活動の東西波数 1 の変調の東進の存在を示す, 波数
1, 周波数 0.05 の座標のスペクトルのピークは, 実験 kuo-mradlAa 以外の全ての実験で現れ
ている.

図 11) は, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) の東西風 (図 7) について時空間スペクトルをとった
ものである. 4 つの実験全てには, 波数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数 11, 周波数 0.5

day−1 の座標を結ぶ線上にスペクトルの強度の強い領域が存在する. このことは, 図 7 に速
度 23 m/s の東西風偏差の東進擾乱が存在することを示す, スペクトルの強度は実験によっ
て異なり, 実験 kuo-mradlAa, kuo-con, kuo-mradlAb, kuo-mradlAc, kuo-mradlAd の順に強
く明瞭になっている.
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図 12, 図 13 は, それぞれ地表面気圧 (図 8), 対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポテンシャ
ル高度 (図 9) の時空間スペクトルをとったものである. 全ての実験の時空間スペクトル図に
は, 地表面気圧と対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポテンシャル高度に速度 23 m/s の東
進擾乱が存在することを示す, 波数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数 11, 周波数 0.5 day−1

の座標を結ぶ線上にスペクトルの強度の強い領域が見られる. スペクトルの強度は, 実験
kuo-mradlAa, kuo-con, kuo-mradlAb, kuo-mradlAc, kuo-mradlAd の順に強く現れている.

地表面気圧と対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポテンシャル高度に約 40 m/s 前後の東進
擾乱が存在することを示す, 波数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数 4, 周波数 0.5 day−1 の
座標を結ぶ線上にもスペクトルの強度の強い領域が見られる.

(a) (b)

(c) (d)

図 6: 赤道における降水量の時間変動 (W/m2) . (a) kuo-mradlAa, (b) kuo-mradlAb, (c) kuo-
mradlAc, (d) kuo-mradlAd. 1000 日から 1100 日のデータを示す.
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(a) (b)

(c) (d)

図 7: 赤道における対流圏界面付近 (σ = 0.175) の東西風偏差の時間変動 (m/sec). (a) kuo-mradlAa,
(b) kuo-mradlAb, (c) kuo-mradlAc, (d) kuo-mradlAd. 1000 日から 1100 日のデータを示す.

(a) (b)

(c) (d)

図 8: 赤道における表面気圧の東西偏差の時間変動 (hPa). (a) kuo-mradlAa, (b) kuo-mradlAb, (c)
kuo-mradlAc, (d) kuo-mradlAd. 1000 日から 1100 日のデータを示す.
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(a) (b)

(c) (d)

図 9: 赤道における対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポンシャル高度偏差の時間変動 (m). (a)
kuo-mradlAa, (b) kuo-mradlAb, (c) kuo-mradlAc, (d) kuo-mradlAd. 1000 日から 1100 日のデータ
を示す.

(a) (b)

(c) (d)

図 10: 赤道における降水量の時空間スペクトル. (a) kuo-mradlAa, (b) kuo-mradlAb, (c) kuo-
mradlAc, (d) kuo-mradlAd. 解析には 1000 日から 1100 日のデータを用いた.
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(a) (b)

(c) (d)

図 11: 赤道における対流圏界面付近 (σ = 0.175) の東西風の時空間スペクトル. (a) kuo-mradlAa,
(b) kuo-mradlAb, (c) kuo-mradlAc, (d) kuo-mradlAd. 解析には 1000 日から 1100 日のデータを用
いた.

(a) (b)

(c) (d)

図 12: 赤道における地表気圧の時空間スペクトル. (a) kuo-mradlAa, (b) kuo-mradlAb, (c) kuo-
mradlAc, (d) kuo-mradlAd. 解析には 1000 日から 1100 日のデータを用いた.
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(a) (b)

(c) (d)

図 13: 赤道における対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポンシャル高度偏差 (m). (a) kuo-mradlAa,
(b) kuo-mradlAb, (c) kuo-mradlAc, (d) kuo-mradlAd. 解析には 1000 日から 1100 日のデータを用
いた.
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3-3 対流調節を用いた実験の赤道上時間変動とその時空間スペクトル

本節では, 積雲パラメタリゼーションに対流調節を用いた実験の降水量, 対流圏界面付近
(σ = 0.175) の東西風, 地表面気圧, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポテンシャル高度の
それぞれについて, 赤道上の時間-経度図とその時空間スペクトル図を示す.

第 3-2-1節 では, 標準実験である実験 adj-con の結果を示し, 第 3-3-2節 では, 乾燥大気の吸
収係数を変えた 4 つの実験の結果を示し, その比較を行う.

3-3-1 標準実験

図 14 (a) は, 実験 adj-con における赤道上の降水の時間変動を示している. 格子スケールの
降水域は, 静止しているものもあるが, 多くは西進しており, その速度は約 7 m/s 前後であ
る. この傾向は実験 kuo-con と同様である. しかし, ひとつの降水域が現れてから消えるま
での時間 (lifetime) はおよそ 2 日以下であり, 実験 kuo-con に比べて短い. また, 後述する降
水域の時空間スペクトル図 (図 15 (a)) から, 東進速度約 12 m/s の降水活動の活発な領域の
存在が予想される. しかし, 図 14 (a) においてその領域を見付けることは難しい.

図 14 (b), (c), (d) は, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) の東西風, 地表面気圧, 対流圏界面付近
(σ = 0.175) のジオポテンシャル高度であり, それぞれ東西平均からの偏差を示している. こ
れら 3 つの図には, 後述する時空間スペクトル図 (図 15 (b), (c), (d)) から, 速度 23 m/s の
東西波数 1 の変調の東進の存在が予想される. しかし東西波数 1 の構造は, 実験 kuo-con ほ
ど明瞭には現れていない.

図 15 (a) は, 降水 (図 14 (a)) について時空間スペクトルをとったものである. 波数の負の領
域では, スペクトルの強度の強い領域は波数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数 −30, 周波数
0.4 day−1 の座標を結ぶ線と波数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数 −10, 周波数 0.5 day−1

の座標を結ぶ線との間に広く分布している. これは, 図 14 (a) に速度 7 m/s 前後の降水域の
西進が存在することを示している. 波数の正の領域では, スペクトルの強度の強い領域は波
数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数 11, 周波数 0.5 day−1 の座標を結ぶ線と波数 0, 周波数
0 day−1 の座標から波数 30, 周波数 0.4 day−1 の座標を結ぶ線との間に存在する. この様な
スペクトルの強度の強い領域の分布は, 後述する乾燥大気の吸収係数を変えた実験で強く見
られる (図 20). このことは速度約 12 m/s の降水活動の活発な領域の東進が存在することを
示すものである (図 16). このことから, 図 14 (b) にも速度約 12 m/s の降水の活発な領域の
東進が存在することが予想される.

図 15 (b) は, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) の東西風図 14 (b) について時空間スペクトルを
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とったものである. 波数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数 11, 周波数 0.5 day−1 の座標を結
ぶ線上にスペクトルの強度の強い領域が見られる. また波数 1, 周波数 0.05 の座標にスペク
トルのピークが存在する. このことは 図 4 (b) に約 23 m/s の東西波数 1 の変調の東進が存
在することを示している.

図 15 (c), (d) は, それぞれ地表面気圧 (図 14 (c)), 対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポテン
シャル高度 (図 14 (d)) のそれぞれについて時空間スペクトルをとったものである. 時空間ス
ペクトル図には, 地表面気圧 (図 14 (c))と対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポテンシャル
高度 (図 14 (d)) に約 23 m/s 東進擾乱が存在することを示す, 波数 0, 周波数 0 day−1 の座
標から波数 11, 周波数 0.5 day−1 の座標を結ぶ線上にスペクトルの強度の強い領域が見られ
る. また, 約 40 m/s 前後の東進擾乱が存在することを示す, 波数 0, 周波数 0 day−1 から波
数 4, 周波数 0.5 day−1 を結ぶ線上にスペクトルの強度の強い領域が見られる.

(a) (b)

(c) (d)

図 14: 実験 adj-con の赤道上の時間変動. (a) 赤道上の降水量 (W/m2), (b) 対流圏界面付近 (σ =
0.175) における東西風偏差 (m/sec), (c) 赤道上の表面気圧の東西偏差 (hPa), (d) 対流圏界面付近
(σ = 0.175) におけるジオポンシャル高度偏差 (m). データは 1000 日から 1100 日を示す.
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(a) (b)

(c) (d)

図 15: 実験 adj-conの赤道上の時空間スペクトル. (a)赤道上の降水量, (b)対流圏界面付近 (σ = 0.175)
における東西風, (c) 地表気圧, (d) 対流圏界面付近 (σ = 0.175) におけるジオポンシャル高度偏差
(m). 解析には 1000 日から 1100 日のデータを用いた.
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3-3-2 乾燥大気の吸収係数を変えた実験

図 16 は, 実験 adj-mradlAa, adj-mradlAb, adj-mradlAc, adj-mradlAd の赤道上の降水の時
間変動を示している. 西進する格子スケールの降水域は 4 つの実験全てで現れている. 西進
速度 (約 7 m/s) やひとつの降水域が現れてから消えるまでの時間 (2 日以下) は実験 adj-con

とほぼ等しい. また, 東進する降水活動の活発な領域は, 実験 adj-mradlAd が最も顕著にみ
られ, 実験 adj-mradlAa, adj-mradlAb ではあまりはっきり見られない. 東進速度は, 後述す
る降水の時空間スペクトル図 (図 20) から, どの実験でも約 12 m/s であると考えられる.

図 17, 図 18, 図 19 の (a), (b), (c) は, 実験 kuo-mradlAa, kuo-mradlAb, kuo-mradlAc にお
ける, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) の東西風, 地上気圧, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオ
ポテンシャル高度であり, それぞれ東西平均からの偏差を示している. 実験 adj-con に見ら
れる東西波数 1 の変調の東進は, 4 つの実験全てで見られる. この東進は, 実験 adj-mradlAd

で最も顕著であり, 実験 adj-mradlAa では弱い. 東進速度は, 後述する時空間スペクトル図
(図 21, 図 22, 図 23) より, どの実験でも約 23 m/s であると考えられる.

図 20 は, 降水 (図 16) について時空間スペクトルをとったものである. 波数の負の領域に分
布するスペクトルの強度の強い領域は, 4 つの実験全てで見られる. このことは, 図 16 に 7

m/s 前後の西進する降水域が存在することを示している. この領域のスペクトルの強度は実
験 adj-mradlAd で最も強く, 実験 adj-mradlAa で最も弱い. また, 波数 0, 周波数 0 day−1 の
座標から波数 11, 周波数 0.5 day−1 の座標結ぶ線と波数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数
30, 周波数 0.4 day−1 の座標を結ぶ線の間に存在するスペクトルの強度の強い領域は, 実験
adj-mradlAa ではあまりはっきりと見られないが, 実験 adj-mradlAd ではかなり明瞭に見ら
れる. このことは, 図 16 に約 12 m/s の東進する降水活動の活発な領域が存在することを示
している.

図 21 は, 対流圏界面付近 (σ = 0.175) の東西風 (図 17) について時空間スペクトルをとった
ものである. 図 17 に約 23 m/s の東進擾乱が存在することを示す, 波数 0, 周波数 0 day−1

の座標から波数 11, 周波数 0.5 day−1 の座標を結ぶ線上に存在するスペクトルの強度の強
い領域は, 4 つの実験全てで見られる. その強度は実験 adj-mradlAa, adj-con, adj-mradlAb,

adj-mradlAc, adj-mradlAd の順に強くなっている.

図 22, 図 23 は, それぞれ地表面気圧 (図 18), 対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポテンシャ
ル高度 (図 19) の時空間スペクトルをとったものである. 4 つの実験全てに, 波数 0, 周波数
0 day−1 の座標から波数 11, 周波数 0.5 day−1 の座標を結ぶ線上にスペクトルの強い領域が
存在する. このことは, 図 18, 図 19 に約 23 m/s 東進擾乱が存在することを示す. また, 波
数 0, 周波数 0 day−1 の座標から波数 4, 周波数 0.5 day−1 の座標を結ぶ線上にもスペクト
ルの強い領域が存在する. このことは, 図 18, 図 19 に約 40 m/s 前後の東進擾乱が存在する
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ことを示す. これら 2 つの東進擾乱を示すスペクトルの強度は, 実験 adj-mradlAa, adj-con,

adj-mradlAb, adj-mradlAc, adj-mradlAd の順に強くなっている.

(a) (b)

(c) (d)

図 16: 赤道における降水量の時間変動 (W/m2) . (a) adj-mradlAa, (b) adj-mradlAb, (c) adj-
mradlAc, (d) adj-mradlAd. 1000 日から 1100 日のデータを示す.
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(a) (b)

(c) (d)

図 17: 対流圏界面付近 (σ = 0.175) における東西風偏差の赤道上の時間変動 (m/sec). (a) adj-
mradlAa, (b) adj-mradlAb, (c) adj-mradlAc, (d) adj-mradlAd. 1000 日から 1100 日のデータを
示す.

(a) (b)

(c) (d)

図 18: 赤道における表面気圧の東西偏差の時間変動 (hPa). (a) adj-mradlAa, (b) adj-mradlAb, (c)
adj-mradlAc, (d) adj-mradlAd. 1000 日から 1100 日のデータを示す.
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(a) (b)

(c) (d)

図 19: 赤道における対流圏界面付近 (σ = 0.175)のジオポンシャル高度偏差の赤道上の時間変動 (m).
(a) adj-mradlAa, (b) adj-mradlAb, (c) adj-mradlAc, (d) adj-mradlAd. 1000 日から 1100 日のデー
タを示す.

(a) (b)

(c) (d)

図 20: 赤道における降水の時空間スペクトル. (a) adj-mradlAa, (b) adj-mradlAb, (c) adj-mradlAc,
(d) adj-mradlAd. 解析には 1000 日から 1100 日のデータを用いた.
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(a) (b)

(c) (d)

図 21: 赤道における対流圏界面付近 (σ = 0.175)の東西風の時空間スペクトル. (a) adj-mradlAa, (b)
adj-mradlAb, (c) adj-mradlAc, (d) adj-mradlAd. 解析には 1000 日から 1100 日のデータを用いた.

(a) (b)

(c) (d)

図 22: 赤道における地表気圧の時空間スペクトル. (a) adj-mradlAa, (b) adj-mradlAb, (c) adj-
mradlAc, (d) adj-mradlAd. 解析には 1000 日から 1100 日のデータを用いた.
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(a) (b)

(c) (d)

図 23: 赤道における対流圏界面付近 (σ = 0.175) のジオポンシャル高度偏差 (m). (a) adj-mradlAa,
(b) adj-mradlAb, (c) adj-mradlAc, (d) adj-mradlAd. 解析には 1000 日から 1100 日のデータを用
いた.
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3-4 コンポジット解析

本節では, 西進, あるいは東進する, 降水域の循環場の特徴を明らかにするために, 降水量の
ピークに準拠したコンポジット解析を行う.

第 3-4-1節 では, コンポジット解析の解析手順を示す. 第 3-4-2節, 第 3-4-3節 では, それぞれ
Kuo スキームを用いた実験, 対流調節を用いた実験のコンポジット解析の結果を示す.

3-4-1 コンポジット解析の方法

赤道上の降水域に共通する循環場の特徴を明らかにするために, 降水量のピークに準拠した
コンポジット解析を行う. 解析によって明らかになる循環場の特徴から, 降水域を生成維持
するメカニズムについて推測する. コンポジット解析の手順は NH1991a と同様の手順であ
り, 解析結果は NH1991a の結果と比較することが出来る. この降水量のピークの座標のとり
方の手順を以下に示す:

1. 各実験の [赤道経度-時間]降水量データを用いて,ある降水量の閾値以上の値を持つ (経
度, 時間) 座標を抽出する.

2. 抽出した経度の周囲 [-3～3] grid で最大降水量を持つ座標を選ぶ.

3. 循環場の各量のデータについて, 選んだ座標が経度 180度にくるように東西に平行移動
して重ねあわせ, その平均をとる.

こうして得られた図は, 格子スケールの降水域の西進する降水域の循環構造と東進する降水
域の循環構造との両方を含んだものになっていることが予想される. そこで以下では, 格子
スケールの降水域について, 西進が顕著である実験 kuo-mradlAa のコンポジット解析と東進
が顕著である実験 kuo-mradlAd のコンポジット解析とを行い, その比較を行う. この時の手
順 1. における降水量の閾値は 3000 W/m2 とする.

さらに, 格子スケールの降水域の西進と降水活動の活発な領域の東進の両方が見られる実験
adj-con について, 手順 2. で選んだ座標からさらに東進, あるいは西進している座標を選び
だして, それぞれについてコンポジット解析を行い, その比較を行う. この時の手順 1. に
おける降水量の閾値は, 東進する座標の抽出には 2000 W/m2, 西進する座標の抽出には 500

W/m2 を用いる.
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3-4-2 Kuo スキームを用いた実験における降水域の循環構造

ここでは, 格子スケールの降水域の西進が顕著である実験 kuo-mradlAa と格子スケールの東
進が顕著である実験 kuo-mradlAc のコンポジット解析の結果を示す.

図 24 (a), (b) は, それぞれ実験 kuo-mradlAa, kuo-mradlAc において 第 3-4-1節の手順で選
んだ座標点を表している. この座標点についてコンポジットをとった図, 図 25 (a), (b) は, そ
れぞれ西進する格子スケールの降水域における循環構造, 東進する格子スケールの降水域に
おける循環構造の特徴を捕らえているものと考えらえる.

図 25 (a) は実験 kuo-mradlAa のコンポジットの温度と東西-鉛直流の東西平均からの偏差を
示している. 降水域の中心付近 (経度 180 度) に上昇流があり, この上昇流域の東西幅は数
グリッド (200 – 500 km) である. 風の場は, 上昇流域の地表付近では収束, 対流圏界面付近
では発散となっている. 温度の構造については, 上昇流域で下層から対流圏界面 (σ = 0.175)

に向かって正偏差が大きくなっている. 地表面付近 (σ = 0.175) では, 上昇流域の東側で負偏
差, 西側で正偏差となっている.

図 25 (b) は実験 kuo-mradlAd のコンポジットの温度と東西-鉛直流の東西平均からの偏差を
示している. この結果は, 実験 kuo-mradlAa (図 25 (a)) の結果と大きく異なる構造をしてい
る. 降水域の中心付近にある上昇流は, 実験 kuo-mradlAa に比べてずっと強く, またその東
西幅も約 10 度 (約 1500 km) と広い. 下層の収束は中心から約 5 度 (約 500 km) 程東側に
あり, 上層の発散は中心よりやや西側にある. 上昇流域はこの両者をつなぐように上層に向
かって西に傾いている. 中心の東側では, 対流圏中層から上層 (σ = 0.6 – 0.3 ) では東風, 下
層 (σ = 0.8 以下) では西風となっている. これに対して, 中心の西側における中層, 上層の
西風, 下層の東風は, それほど強くない. 下降流も降水域の中心から東側では見られるが, 西
側ではほとんど見られない. 温度の構造については, 上昇流域と同様に温度の正偏差が上層
に向かって西に傾いている. 地表面付近 (σ = 0.95 以下) では, 温度偏差は東西風の収束域の
西側で負, 東側で正となっている. 対流圏下層 (σ = 0.6 – 0.9) では, 上昇流域とその西側で
温度偏差は負であり, 上昇流域の東側では強い正偏差である. σ = 0.5 から対流圏界面 (σ =

0.175) にかけては, 上昇流域とその西側では正偏差であり, 東側では負偏差となっている.



3 結果 28

(a) (b)

図 24: 赤道における降水量の時間変動 (図 6 (a), (d)) について, コンポジット解析に用いる降水量の
ピークの座標点を示した図. (a) 実験 kuo-mradlAa, (b) 実験 kuo-mradlAc.

(a) (b)

図 25: 赤道における 温度 (コンター), 東西-鉛直流 (矢羽) の経度-鉛直コンポジット図. コン
ポジット解析に用いる座標点は, 図 24 (a), (b) である. 各量は東西平均からの偏差である. 経
度は, 130 – 230 度を示す. (a) 実験 kuo-mradlAa, (b) 実験 kuo-mradlAc.
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3-4-3 対流調節を用いた実験における降水域の循環構造

ここでは, 格子スケールの降水域の西進と降水活動の活発な領域の東進との両方が見られる
実験 adj-con について, 西進している座標を選びだしてコンポジットをとった結果と東進し
ている座標を選びだしてコンポジットをとった結果について述べる.

図 26 (a), (b) は, 実験 adj-con において第 3-4-1節の手順 2.で選んだ座標からさらに西進, あ
るいは東進している座標を選びだしたものである. 図 26 (a) は西進している座標を選びだし
た図であり, 図 26 (b) は東進している座標を選びだした図である. この座標点についてコン
ポジットをとった図, 図 27 (a), (b) は, それぞれ西進する格子スケールの降水域における循
環構造, は東進する降水活動の活発な領域における循環構造の特徴を捕らえているものと考
えらえる.

図 27 (a) は西進している座標を選びだした場合のコンポジットの温度と東西-鉛直流の東西
平均からの偏差を示している. 降水域の中心付近 (経度 180 度) に上昇流があり, その東西幅
は約 10 度 (約 1500 km) である. しかし, 地表付近の収束と対流圏界面の発散は, ほぼ降水
域の中心付近で起こっており, 西への傾きは顕著には見られない. 温度の構造については, 降
水域の中心付近で σ = 0.7 より下層で負偏差, σ = 0.6 から対流圏界面にかけて正偏差となっ
ており, それぞれの偏差の東西幅は約 10 度 (約 1000 km) である. また西への傾きはほとん
ど見られない. 地表面付近 (σ = 0.175) では, 上昇流域の東側, 西側ともに負偏差となってい
るが, 負偏差の領域は西側の方が広くなっている.

図 27 (b) は東進している座標を選びだした場合のコンポジットの温度と東西-鉛直流の東西
平均からの偏差である. 下層の収束は降水域中心から約 10 度 (約 1500 km) 程東側にあり,

上層の発散はほぼ中心に位置している. 上昇流域はこの両者をつなぐように上層に向かって
西に傾いている. 上昇流域の東西幅は約 10 度 (約 1500 km) である.
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(a) (b)

図 26: 赤道における降水量の時間変動 (図 14 (a)) について, コンポジット解析に用いる降水量の
ピークの点を示した図. (a) 実験 adj-con の降水のピークから西進する座標を選択したもの, (b) 実験
adj-con の降水のピークから東進する座標を選択したもの.

(a) (b)

図 27: 赤道上における 温度 (コンター), 東西-鉛直流 (矢羽) の経度-鉛直コンポジット図. コ
ンポジット解析に用いる座標点は, 図 26 (a), (b) である. 各量は東西平均からの偏差である.

経度は, 130 – 230 度を示す. (a) 実験 adj-con の降水のピークから西進する座標を選択した
もの, (b) 実験 adj-con の降水のピークから東進する座標を選択したもの.
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3-5 結果のまとめ

本節では, 凝結加熱の鉛直分布, 赤道域の降水活動や擾乱について, 放射冷却率の鉛直分布や
積雲パラメタリゼーションによる実験結果の違いをまとめる.

3-5-1 放射冷却率と凝結加熱率との対応

放射冷却率の鉛直分布が上層で最大値を持つ分布である実験ほど, 凝結加熱率の鉛直分布も
上層で最大を持つ分布となる. このことは積雲パラメタリゼーションに依存しない.

3-5-2 約 40 m/s の東進擾乱

表面気圧の東西偏差, 対流圏界面付近におけるジオポンシャル高度偏差には, 約 40 m/s の東
進擾乱が存在する. この東進擾乱は, 全ての実験で見られる. しかし, 降水の時間変動の図で
は見ることが出来ない.

3-5-3 降水活動の特徴

Kuo スキームを用いた実験, 対流調節を用いた実験のそれぞれについて, 特徴的な降水構造
を以下のようにまとめる:

• Kuo スキーム

Kuo スキームを用いた実験では, 格子スケールの降水域と降水活動の東西波数 1 の変
調が見られる. これら 2 つの特徴を以下にまとめる:

1. 格子スケールの降水域

格子スケールの降水域は,積雲パラメタリゼーションに Kuoスキームを用いた実験
では, 中層で放射冷却率の最大値を持つ実験 kuo-con, kuo-mradlAa, kuo-mradlAb

では西進が顕著であるが, 上層で放射冷却率の最大値を持つ実験 kuo-mradlAc,

kuo-mradlAd では東進が顕著である. なお, どの実験においても西進する格子ス
ケールの降水域の速度は約 7 m/s, 東進する格子スケールの降水域の速度は約 23

m/s である. 格子スケールの降水域の移動速度は, 放射冷却率の鉛直分布に依存
しないようである.
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コンポジット解析では, 西進する降水域は上昇流域の東西幅は東進する降水域に
比べて狭い. 西進する降水域の上昇流域は地面に垂直であり, 東進する降水域の上
昇流域は上層に向かって西に傾いている.

2. 降水活動の東西波数 1 の変調

降水活動の東西波数 1の変調の東進は, Kuoスキームを用いた実験のうち実験 kuo-

con, kuo-mradlAb, kuo-mradlAc で見られるが, 実験 kuo-mradlAa, kuo-mradlAd

でははっきりしない. この降水活動の東西波数 1 の変調の東進は, 表面気圧の東
西偏差, 対流圏界面付近における東西風偏差やジオポンシャル高度偏差の東西波
数 1 の変調と対応している. 東進速度は, どの実験でも約 23 m/s であり, 放射冷
却率の鉛直分布に依存しないようである.

• 対流調節
対流調節を用いた実験では, 格子スケールの降水域と約 12 m/s の降水活動の活発な領
域の東進が見られる. また, Kuo スキームに見られるような降水活動の東西波数 1 の
変調を見付けることは難しい. これら 3 つのことについて以下にまとめる:

1. 格子スケールの降水域

積雲パラメタリゼーションに対流調節を用いた実験では, 格子スケールの降水域
はどの実験でも西進が顕著であり, 格子スケールの降水域の東進はない. なお, ど
の実験においても西進する格子スケールの降水域の速度は約 7 m/s である. 格子
スケールの降水域の移動速度は, 放射冷却率の鉛直分布に依存しないようである.

コンポジット解析では, 西進する降水域は上昇流域の東西幅は東進する降水域に
比べて狭い. 西進する降水域の上昇流域は地面に垂直であり, 東進する降水域の上
昇流域は上層に向かって西に傾いている.

2. 降水活動の東西波数 1 の変調

降水活動の東西波数 1 の変調の東進は, 表面気圧の東西偏差, 対流圏界面付近に
おける東西風偏差やジオポンシャル高度偏差には見られるが, 降水域では見つけ
ることが難しい. 表面気圧の東西偏差, 対流圏界面付近における東西風偏差やジオ
ポンシャル高度偏差における東西波数 1 の変調の東進速度は, どの実験でも約 23

m/s であり, 放射冷却率の鉛直分布に依存しないようである.

3. 約 12 m/s の降水活動の活発な領域の東進

約 12 m/s の降水活動の活発な領域の東進は, 上層で放射冷却率の最大値を持つ
実験である程, はっきりと見られるようになる. 東進速度は, どの実験でも約 12

m/s であり, 放射冷却率の鉛直分布に依存しないようである.

コンポジット解析では, 西進する降水域は上昇流域の東西幅は東進する降水域に
比べて狭い. 西進する降水域の上昇流域は地面に垂直であり, 東進する降水域の上
昇流域は上層に向かって西に傾いている.
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4 議論

ここでは, 実験結果から熱帯の降水活動と循環構造を生成維持するメカニズムの候補を挙げ,

実験結果とNH1991a の結果や現実大気で観測された降水活動を比較する.

第 4-1節 では, 本実験結果の熱帯の降水活動と循環構造を生成維持するメカニズムの候補を
挙げる. 第 4-2節 では, 本実験結果と NH1991a の結果との比較を行う. 第 4-3節 では, 本実
験結果と現実大気で観測された熱帯降水活動について解析したNakazawa (1988), Takayabu

(1994), Wheeler and Kiladis (1999) との比較を行う.

4-1 熱帯の降水活動と循環構造の生成維持機構

本節では, 第 3-5節 でまとめた約 40 m/s の東進擾乱と 3 つの降水域の水平スケールについ
て, 生成維持するメカニズムとして考えられる候補を挙げる.

4-1-1 約 40 m/s の東進擾乱

表面気圧の東西偏差, 対流圏界面付近における東西風偏差やジオポンシャル高度偏差の約 40

m/s の東進は, 時空間スペクトルにおけるKelvin 波の分散曲線に似た直線として現れてい
る. Wheeler and Kiladis (1999) は, 凝結加熱による変調を受けずに伝播する波を free (dry)

Kelvin 波と定義し, free Kelvin 波は地表と対流圏界面に節を持つ傾圧第 1 モードの凝結加熱
によって励起されるとしている. 約 40 m/s の重力波の鉛直波長は, 断熱温度減率を -7 m/s,

平均温度を 250 K とすると約 28 km となることから, この位相速度の Kelvin 波は傾圧第 1

モードの凝結加熱によって励起されると考えられる. 本実験結果の対流圏界面は約 13 – 14

km であることから (図は示さない), 約 40 m/s の東進する波は free Kelvin 波であることが
予想される.

4-1-2 格子スケールの降水域の西進

約 7 m/s で西進する格子スケールの降水域に準拠したコンポジット解析では, 風や温度にお
ける東西偏差の赤道上の鉛直構造は降水域の中心にほぼ東西対称であり, 上昇域は地面にた
いして垂直である (図 25 (a), 図 27 (a)). 約 7 m/s で西進する格子スケールの降水域に準拠
したコンポジット解析は, 実験 kuo-mradlAa, adj-con でしか行っていないが, この傾向は他



4 議論 34

の西進する格子スケールの降水域でも同様であると考えられる. 水平スケール約 1000 km 以
下のこの循環構造は, 下層の収束と凝結が引き金となる CIFK (第 1 種条件付き不安定) によ
るものである可能性が考えられる. また, 下層 (約 σ = 0.8) の平均場の風速は, 赤道付近 (緯
度 - 7 – 7 度) で 4 – 7 m/s であることから (図は示さない), CIFK によって成長した対流雲
による降水域が風で西へ流されているという描像が考えられる.

4-1-3 格子スケールの降水域の東進

Kuo スキームを用いた実験では, 約 23 m/s の格子スケールの東進が存在するケースがあ
る. この降水域に準拠したコンポジット解析では, 風や温度における東西偏差の赤道上の鉛
直構造は, 上層に向かって西に傾いていて, 上昇流域の幅は狭い (図 25 (b)). NH1991a は,

Kuo スキームを用いた数値実験で得られた東進する格子スケールの降水域は, Kelvin 波の
wave-CISK によって維持されているとしている. 本実験の結果と NH1991a の東進する格子
スケールの降水域に準拠したコンポジット解析の構造はよく似ている. このことから, この東
進はwave-CISK によるものである可能性が考えられる. wave-CISK メカニズムによると, 上
層で凝結加熱率が最大値を持つということは, 傾圧第 2 モードを強く励起し, 傾圧第 1 モー
ドとの結合による不安定を起こすのに適している. 降水域の東進は, 凝結加熱率が特に上層
で最大値を持つ傾向にある実験 kuo-mradlAc, kuo-mradlAd で強く現れており, この東進が
wave-CISK によるものであるということと整合的である.

4-1-4 約 12 m/s の降水活動の活発な領域の東進

対流調節を用いた際に現れる約 12 m/sの降水活動の活発な領域の東進に準拠したコンポジッ
ト解析では, 風や温度における東西偏差の赤道上の鉛直構造は, 上層に向かって西に傾いてい
る (図 27 (b)). また降水域の東進は, 凝結加熱率が特に上層で最大値を持つ傾向にある実験
adj-mradlAc, adj-mradlAd で強く現れている. このことから, この東進はwave-CISK による
可能性が考えられる.

4-1-5 降水活動の東西波数 1 の変調

降水活動の東西波数 1 の変調降水活動, 表面気圧の東西偏差, 対流圏界面付近における東西
風や偏差ジオポンシャル高度偏差に存在する降水活動の東西波数 1 の変調は約 23 m/s の東
進する. この東進速度は free Kelvin 波より遅い. このことから, この東進は凝結加熱によっ
て変調を受けた Kelvin 波 (以下 moist Kelvin 波とする) である可能性が考えれる.
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降水活動域と, 表面気圧の東西偏差, 対流圏界面付近における東西風や偏差ジオポンシャル高
度偏差との関係は, 図 28 のように考えることが出来る. 図 28 は降水と下降流域の時間変動
の概念図である. 青色線は約 12 m/s で東進する降水域を示している. また橙色の陰影部は
下降流域を表しており, これは 23 m/s で東進する対流圏界面付近の東西風の収束域に相当
すると考えることができる. 12 m/s で東進する降水域は, この下降流域で降水を抑制される.

x

t

図 28: 降水と下降流域の時間変動の概念図. 橙色の陰影部は下降流域, 青色線は降水域, 灰色線は下
降流によって降水の抑制される領域である.

しかし, 降水活動の東西波数 1 の変調は, 対流調節を用いた実験では見付けることが出来な
い. さらに, Kuo スキームを用いた実験のうち, 実験 kuo-mradlAc, kuo-mradlAd では, 格子
スケールの降水域と降水活動の東西波数 1 の変調の東進速度が同じである. このことから,

moist Kelvin 波と wave-CISK による擾乱を分解することが出来ない状況になっている可能
性がある.

これらの事を検討するためには, このモデルにおいて, 積雲パラメタリゼーションや凝結加熱
率によって位相速度がどのように決まるかということについて, 物理過程をより簡単化する
等したモデルを用いた考察が必要である.
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4-2 NH1991a との比較

本節では, 本実験結果と NH1991a と比較する. NH1991a は, 本実験と同様に Kuo スキーム
と対流調節を用いて数値実験を行っている. それそれの積雲パラメタリゼーションごとに比
較する:

• Kuo スキーム

NH1991a の積雲パラメタリゼーションに Kuo スキームを用いた実験では, 格子スケー
ルの降水域は東進している. この様子は, 実験 kuo-mradlAc, kuo-mradlAd の結果と非
常によく似ている. また NH1991a と実験 kuo-mradlAc は, 赤道上における温度, 東西-

鉛直流の経度-鉛直コンポジット図でも上昇流域の西への傾きという共通の特徴を持っ
ている. しかし, 東進速度は NH1991a は約 12 m/s, 実験 kuo-mradlAc は 23 m/s と両
者は異なる.

降水活動の東西波数 1 の変調は, NH1991a では顕著である. 本実験では, 実験 kuo-con,

kuo-mradlAb, kuo-mradlAc で見られるが, NH1991aほどはっきりとは見えないようで
ある. NH1991a のこの降水域の東進速度は, 12 m/s であるが, 本実験では 23 m/s で
ある.

• 対流調節
NH1991a の積雲パラメタリゼーションに対流調節を用いた実験では, 格子スケールの
降水域は西進している. この様子は, 本実験の対流調節を用いたすべての実験と共通
する.

降水活動の東西波数 1 の変調は, NH1991a でははっきり見られる. しかし本実験の対
流調節を用いた結果は, どの結果も NH1991a に比べて非常に弱い. NH1991a のこの降
水域の東進速度は, 8.5 m/s であるが, 本実験では 23 m/s である.

本実験に見られた約 12 m/sの降水活動の活発な領域の東進に対応する構造は, NH1991a

では注目されていない. このような構造は NH1991a にもあった可能性を考えることが
できる.

本実験の積雲パラメタリゼーションに Kuo スキームを用いた結果は, 上層で放射冷却率の最
大値を持つ実験 kuo-mradlAc で, NH1991a と似た傾向を示す. NH1991a で用いているモデ
ルは, H1998 で用いているモデル (実験 adj-con と同様のもの) と比べ, 放射冷却率は上層で
最大値をもつ分布であった可能性が示唆される.

NH1991a と本実験とは, 降水域にはくつかの水平スケールの階層構造が存在し, 水平スケー
ルによって東進, あるいは西進する特徴を持つという点では一致している. しかしその水平
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スケールや進行方向や速度には, 多くの相異点が存在する. それぞれのモデルにおける降水
活動を維持するメカニズムやその進行方向や速度を検証するためには, そのモデルの物理過
程, 力学過程を簡略化したモデルを構築して多くのパラメタ実験を行う必要がある.
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4-3 観測との対応

本節では, 衛星データを用いて降水構造の解析を行った, Nakazawa (1988), Takayabu (1994),

衛星データと NCEP の再解析データを用いて降水構造の解析を行った, Wheeler and Kiladis

(1999) と本実験の結果との対応を考える.

観測との対応に関する考察は, 以下の 4 つの項目について行った:

• 約 40 m/s の東進擾乱

Wheeler and Kiladis (1999) は, 1000 hPa のジオポテンシャルと下層の温度場との
squared coherency をとった結果から, 時空間スペクトル図に h=200 の Kelvin 波に対
応する擾乱が見られることを示した. 彼らは, この擾乱を約 40 m/s の free Kelvin 波
であると述べている.

本実験の表面気圧の東西偏差, 対流圏界面付近における東西風偏差やジオポンシャル高
度偏差に見られる約 40 m/s の東進は, この Kelvin 波の位相速度とほぼ一致する.

• 格子スケールの降水域の西進
Nakazawa (1988)は, クラウドクラスターは 1 – 2日の寿命を持ち, 水平スケール数 100

km で西進することを示した. Takayabu (1994) は, スペクトル解析から, クラウドクラ
スターの西進速度は約 20 m/s であり, 約 2 日の準周期性を持つことを示した.

対流調節を用いた実験の格子スケールの降水域は, 西進速度は遅い (7 m/s) ものの, 寿
命と水平スケールは観測とほぼ一致するようである. Kuo スキームを用いた実験のう
ち, 放射冷却率が中層で最大値を持つ実験の格子スケールの降水域は, 水平スケールは
一致するものの, 西進速度は遅く (7 m/s). 寿命もやや長い ( 2 日程度).

• 約 12 m/s の降水活動の活発な領域の東進, 格子スケールの降水域の東進

Nakazawa (1988) は, スーパークラスターは, クラウドクラスターの包絡として存在し,

水平スケールは 3000 – 5000 kmであり, 10 – 15 m/sで東進することを示した. Wheeler

and Kiladis (1999) は, OLR から同定された等価深度 h=25 (位相速度約 16 m/s) の
Kelvin モードは, 積雲活動と結合したケルビン波であるとしている.

対流調節を用いた実験の約 12 m/s の降水活動の活発な領域やKuo スキームを用いた
実験の約 23 m/s の格子スケールの降水域は東進する. しかし, 実験結果の降水構造の
水平スケールや降水構造を生成維持する機構についての解析が十分ではなく, この実験
結果とスーパークラスターを比較することはできない.
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• 降水活動の東西波数 1 の変調

MJO は, 東西波数 1, 30 – 60 日 (15 – 8 m/s), で変動する擾乱である (Madden and

Julian, 1972; Nakazawa, 1988)

しかし本実験の降水活動の東西波数 1 の変調は, 観測の MJO よりずっと速い.
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5 結論

熱帯域の降水活動の放射冷却率鉛直分布依存性を水惑星実験によって調べた. 実験に用いた
数値モデルは,球面 3次元プリミティブ方程式系に基づく地球流体電脳倶楽部版 AGCM5 (地
球流体電脳倶楽部, 1997) である. 実験は, 長波放射過程の乾燥大気の吸収係数を変えたいく
つかの実験を積雲パラメタリゼーションに Kuo(1974) と対流調節を用いて行った. 赤道上の
特徴的な降水構造や循環構造の水平スケールや進行速度を明らかにするため, 赤道における
降水, 地上気圧偏差, 対流圏界面付近の東西風偏差, ジオポンシャル高度偏差の時空間スペク
トル解析を行った.

積雲パラメタリゼーションに Kuo(1974) を用いた実験では, 水平スケール 1000 km 程度の
格子スケールの降水域と東西波数 1 の変調構造が見られる. 格子スケールの降水域は, 中層
で放射冷却率の最大値を持つ実験では西進するが, 上層で放射冷却率の最大値を持つ実験で
は東進する. 東西波数 1 の変調は, どの実験でも東進する.

積雲パラメタリゼーションに対流調節を用いた実験では, 格子スケールの降水域の西進の他
に, 降水活動の活発な領域の東進が見られる. 格子スケールの降水域は, 放射冷却率を変えた
どの実験でも西進する. 降水活動の活発な領域の東進は, 上層で放射冷却率の最大値を持つ
実験ではっきりと見られる. 降水活動に東西波数 1 の変調構造を見付けることは難しい.

赤道上の降水構造に共通する循環場の特徴を明らかにするため, 降水量のピークに準拠した
コンポジット解析を行った. その結果, 特徴的な降水構造の生成とその速度と進行方向を維
持するメカニズムについて, 以下のように考察した:

• 格子スケールの降水域の西進は, CIFK によって成長した対流雲による降水域が基本場
の西風に流されていることによると考えられる.

• 積雲パラメタリゼーションに Kuo(1974) を用いた際に現れる格子スケールの降水域の
東進, 積雲パラメタリゼーションに対流調節を用いた際に現れる降水活動の活発な領域
の東進は, wave-CISK メカニズムよって維持されていると考えられる.

• 降水活動の東西波数 1 の変調の東進は, 東西波数 1 の循環場によって変調を受けた結
果である可能性が考えられる. この循環場の東進は moist Kelvin 波と対応する可能性
が考えられる.

実験結果を NH1991aと比較した. 積雲パラメタリゼーションに Kuo(1974)を用い,放射冷却
率が上層で最大である実験では, 格子スケールの降水域の東進が現れ, このことは NH1991a

と類似している. NH1991a で用いたモデルの放射冷却率の鉛直分布は, 上層で最大値を持つ
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傾向にあった可能性が考えられる. ただしこの格子スケールの降水域の進行速度は異なるこ
とや, 東西波数 1 の変調構造はNH1991a に比べてはっきりと見られない, などの違いが存在
する. このような違いの原因について検証するために, 後述するようなモデルの物理過程, 力
学過程を簡略化したモデルによる多くのパラメタ実験が望まれる.

実験結果と現実大気で観測された熱帯降水活動との対応について考察を行った. 格子スケー
ルの降水域の西進は, クラウドクラスターに対応するものかもしれない. 東西波数 1 の変調
の東進は, MJO よりずっと速い.

本実験では, 今後行われるべき多くの課題を残した.

モデルにおける降水活動を維持するメカニズムとその進行方向や速度との整合性を検証する
ためには, モデルの物理過程, 力学過程を簡略化したモデルを構築し, 多くのパラメタ実験を
行う必要がある. 例えば, 簡略化したモデルを用いて加熱を固定して与え, moist Kelvin 波,

wave-CISK による擾乱の位相速度やその強度を検証する等がある.

本実験のクラウドクラスターに対応するスケールの降水域は格子数点で表現されるものであ
るが, 現実のクラウドクラスターはメソスケールの対流雲の組織化したものである. GCM に
用いられる積雲パラメタリゼーションは, 現実に存在する降水過程を簡略化して表現したも
のであり, 本実験のような低解像度の実験を対象に開発されたものである. 積雲パラメタリ
ゼーションや空間解像度を変えた場合に, 本実験の結果や現実大気で知られている赤道域の
積雲対流活動の階層的構造がどのように表現されるのかを検討することは, 赤道域の降水活
動や湿潤過程を理解することにつながるものと考えられる.

本実験の海面温度は東西一様な分布を与えたが, 現実の海面温度分布は東西非一様である. 本
実験では, 降水構造の東進は wave-CISK やmoist Kelvin 波のようなメカニズムにより起こ
りうると考察した. しかし現実大気で知られているスーパークラスターや MJO の東進は, 海
面温度分布の東西非一様性によって生まれる循環によって移流されている可能性がある. ま
た, NH1991a は全球一様に数度上下させた海面温度分布を与えると, 東西波数 1 の変調構造
の出現傾向が変わることを示している. こういった海面温度分布を変えたパラメタ実験も今
後の課題である.

実験結果の解析方法も課題である. 本実験の時空間スペクトル図は, データにフィルターを
かける等の処理を一切行う等して, ある特定の周波数や波長の擾乱を抽出するような工夫は
行っていない. また Takayabu (1994), Wheeler and Kiladis (1999) のように, 赤道波の分散
曲線を重ねて, 赤道波との対応関係を見やすくする工夫も行っていない. コンポジット解析
については, コンポジットの中心の座標を選び出す基準によって結果が大きく異なることか
ら, さまざまな基準で解析を行い, その基準が適当であるかどうかよく検討する必要がある.
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A 長波放射過程

ここでは, モデルの長波放射過程に用いられている式と係数について述べる.

長波放射過程においては, 水蒸気とそれ以外の大気による吸収と射出のみを考慮する. 吸収
係数の異なった NR 個の波長帯を考える. FR は,

FR(z) = (πB(Tg)− πB(Ts)) T f (z, 0) + πB(T (zT ))T f (z, zT )−
∫ zT

0

dπB

dξ
T f (z, ξ)dξ (A.1)

と表される. ここで, T f (z1, z2) は, z = z1, z2 間のフラックス透過関数, πB ≡ σSBT 4 は放射
源関数である.

フラックス透過関数, T f (z1, z2) は, 次式で表される:

T f (z1, z2) =

NR∑
i=1

bi exp (−δR|τR,i(z1)− τR,i(z2)|) . (A.2)

τi(z) は, 大気上端を 0とした光学的厚さであり, 次式で与えられる:

τR,i(z) =

∫ ∞

z

kR,iρqdz +

∫ ∞

z

k̄R,iρdz. (A.3)

ここで, kR,i は波長帯 i の水蒸気に対する吸収係数, k̄R,i は波長帯 i の水蒸気以外の大気に対
する吸収係数である. これら吸収係数は z 等に依存しない一定値を与える. bi は波長帯 i の
放射エネルギーの全体に対する割合であり, 一定値をとると近似する. また, δR = 1.5 を用
いる.

長波放射の吸収係数は, 実験 adj-con, kuo-con において, 大気の冷却プロファイルがおおよ
そ観測値に合うように決められている. kR,i, k̄R,i と bi との値は表 2にまとめた. なお, 表 2

の kR,i の値は, 実験 adj-con, kuo-con で用いる値である.

表 2: 長波放射スキームで用いられている係数.

バンド数 1 2 3 4

kR,i 8.0 1.0 0.1 0.0

kR,i 0.0 0.0 0.0 5.0× 10−5

bi 0.2 0.1 0.1 0.6
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