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５ 季節予報に関わる現象のメカニズムを理解するための力学的な基礎知識1 
本章では、第２章で説明した季節予報に関わる現象のメカニズムを理解するために必要な基礎知識を解説

する。特に、季節予報に用いる北半球天気図や熱帯域の天気図類を力学的に解釈する能力をより高めること

を狙い、第5.1節では中・高緯度の現象、第5.2節では熱帯の現象、そして第5.3節では熱帯の現象と中・

高緯度の現象の関係についての力学的な知識を解説した。いくつか数式が出てくるが、なるべく式が持つ物

理的な意味、あるいは式と天気図との関係を説明するよう心がけた。数式に興味のない人は詳細にこだわら

ず、その意味するところの概要を理解していただければよい。 
本章では、栗原(1979)、松野(1981)、Held(1983)、岸保と佐藤(1986)、James(1994)の教科書を主に参考に

しつつ、力学的な知識を出来るだけ季節予報と関連付けるよう記述した。説明した個々の内容について詳し

く勉強したい方は、これらの教科書を読んで頂きたい。  
5.1 準地衡風近似による北半球中・高緯度大気の大規模な現象の理解 
季節予報作業において主要な資料として利用している北半球の平均天気図を力学的に解釈する上で欠かせ

ない知識が、準地衡風近似に基づく中・高緯度の大規模な大気の運動に関する知識である。ここでは、準地

衡風近似の概要と、それを用いた中・高緯度の大規模な大気の運動の力学について、特に季節予報にとって

重要なロスビー波の特性を中心に解説する。準地衡風近似に関係する最も重要な理論のひとつは、日々の天

気を支配する移動性の高・低気圧の発達に関わる傾圧不安定論であるが、直接的には季節予報の対象ではな

いのでここでは紹介しない。また、季節予報にとって重要な現象のひとつであるブロッキング現象について

の説明も省略したが、それについては木本(1993)に優れたレビューがあるので参照されたい。  
5.1.1 準地衡風近似 
様々な時空間スケールの現象を扱う気象学では、調べたい現象のスケールに合わせたスケールアナリシス

に基づき運動方程式などの基礎方程式を近似し、それにより理論的な考察を行うことが多い。準地衡風近似

もそのひとつで、中緯度における総観規模現象以上の大規模な大気の運動を理解するためによく用いられる。

導出の詳細については気象力学の教科書（例えば、栗原(1979)など）を参照して頂きたいが、この近似の要

点は、「地球の回転の影響が大きい中・高緯度の大規模な運動は、コリオリ力と気圧傾度力が10%程度の違い

でほぼ釣り合いつつ、その釣り合いからの小さなずれの影響で変化する」という特徴を考慮しつつ、地衡風

からのずれ（非地衡風）による地衡風の変化を表す方程式系を導くことである。少し長くなるが、季節予報

に関わる大規模な現象の捉え方の参考になるので、この準地衡風近似の導出について、栗原(1979)を参考に

しつつ以下に説明する。すでに知っているという方は本項を読み飛ばされたい。 
スケールアナリシスに基づく近似の過程は以下のとおりである。 
① スケールアナリシスを行う現象を明確にする。 
② 時間、空間、風速、気圧などの変量について、着目している現象に特有な代表的スケールを決める。

これは実際の観測値の分析や理論的な考察に基づく。 
③ 特有なスケール（それらの組み合わせ）を尺度として方程式の各項を表し、元の方程式を無次元化し

た変数間の関係式に書き換える。 
④ 無次元化した変数（１の位（オーダー）となっている）をオーダー0.1の適当なパラメーターを使って
展開し、方程式をオーダーごとに整理する。 

                                                      
1 前田 修平 
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この手続きに沿った、水平は局所直交座標(x, y)、鉛直は気圧座標での準地衡風近似の導き方の概要を示す。
まず、スケールアナリシスを行う現象（①の過程）としては、中緯度の総観規模現象以上の大規模な現象に

絞る。このスケールの現象における特有なスケール（②の過程）は、 U 水平風のスケール         〜10 m/s L 現象の水平スケール      〜106m(=1,000km) P 気圧             〜103hPa f0 コリオリ因子         〜10-4s-1 
などである。時間のスケール Tは、移流の時間スケールで T=L/U〜105s（〜１日）とする。鉛直風のスケー

ルWは、連続の式からW/P＝U/Lで、W＝UP/L〜10-2hPa/s(〜10-1m/s)である。  
これらの特有なスケールにより、運動方程式、熱力学方程式、連続の式の中の変数を無次元化する（③の

過程）。ここでは、東西方向の運動方程式を例にこの過程を示す。摩擦のない場合の東西方向の運動方程式は、         பப୲ u + u பப୶ u + v பப୷ u + ω பப୮ u − fv = − பப୶ϕ                (5.1.1) 
（加速度項）    （移流項）  （コリオリ項） （気圧傾度項）  

で与えられる。ここで、u：東西風、v：南北風、ω：鉛直 p 速度、f：コリオリ因子、ϕ：ジオポテンシャル
（高度×重力加速度）である。ここで、u = uᇱU、v = vᇱU、x = xᇱL、y = yᇱL、t = Ttᇱ = ୐୙ tᇱ、ω=ωᇱW = ωᇱ ୙୔୐、p = p′Pと変数を無次元化すると、加速度項と移流項は、            பப୲ u = ୙మ୐ பப୲ᇱ uᇱ, u பப୶ u = ୙మ୐ uᇱ பப୶ᇱ uᇱ, v பப୷ u = ୙మ୐ vᇱ பப୷ᇱ uᇱ, ω பப୮ u = ୙మ୐ ωᇱ பப୮ᇱ u′            (5.1.2) 
と無次元化できる。コリオリ因子 f については、適当な緯度におけるコリオリ因子 f0とコリオリ因子の南北
変化に伴う微小量βy（ここで β = ப୤బப୷）に分けて、 f = f0+βy                                                     (5.1.3) 
とする。ここで、β〜10-11m-1s-1、y〜L〜106mなのでβy〜10-5s-1であり、f0〜10-4s-1より１桁小さい。βはロス
ビー因子と呼ばれている。このようにコリオリ項の緯度依存性をロスビー因子βで表すことが、準地衡風近似
のポイントのひとつである。これによりコリオリ項を、 

    fv = f଴U ቀ1 + ஒ୤బ Lyᇱቁ v′                                                   (5.1.4) 
と無次元化する。この近似では、成層状態（ジオポテンシャル、気温など）は、水平方向や時間方向には一

定で高さにのみ依存する運動のない場（静止場）と水平・鉛直方向や時間方向に変動する運動場に分けられ、

運動場による変化は小さいと仮定する。この仮定に基づきジオポテンシャルを静止場Φ(p)と運動場𝜙∗に分割
してϕ = Φ(p) + ϕ∗とおき、その上で運動場ϕ∗のみを以下のとおり f0ULで無次元化する。 

 ϕ = Φ(p) + f଴ULϕ′                                                (5.1.5) 
ここで f0ULを無次元化の尺度とするのは、運動方程式で気圧傾度力とコリオリ力がほぼ釣り合うことを考慮
したためである。これにより、運動方程式の気圧傾度力の項は、 

    డడ௫ϕ = f଴U డడ௫ᇲϕ′                                                  (5.1.6) 
となる。式(5.1.2)～式(5.1.6)式を式(5.1.1)に代入し、コリオリ項の尺度f଴Uで割ると、無次元化された東西方
向の運動方程式は、 
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               ୙୤బ୐  ቀ பப୲ᇲ uᇱ + uᇱ பப୶ᇲ uᇱ + vᇱ பப୷ᇲ uᇱ + ωᇱ பப୮ᇲ uᇱቁ − ቀ1 + ஒ୤బ Lyᇱቁ vᇱ = − பப୶ᇲϕ′                   （5.1.7） 
となる。 
次に、④の過程である微小なパラメーターによる方程式の展開を行う。展開に用いるパラメーターとして

は、ロスビー数と呼ばれる運動方程式における加速度項のコリオリ項に対する比：R଴ = ୙మ୐ /f଴U = U/f଴L 〜10-1、を用いる。ロスビー数は惑星渦度に対する相対渦度の比でもある。このようにロスビー数は物理的な意
味が明確であるし、式(5.1.7)の加速度項と移流項の係数としても使われているため、展開のためのパラメー
ターとしても適している。無次元化した変数uᇱなどをこのロスビー数で以下のとおり、 
            uᇱ = u଴ + R଴uଵ + R଴ଶuଶ +∙∙∙∙∙∙∙∙∙∙  

と展開し、無次元化した変数間の方程式に変換した運動方程式と熱力学方程式に代入し、ロスビー数R଴で整
理する。 R0の０次式は、東西方向の運動方程式では式(5.1.7)から分かるとおり、            v଴ = பப୶ᇲϕ଴  となる。南北方向の運動方程式も同様に、 
                u଴ = − பப୷ᇲϕ଴  

となり、これらは時間的に変化しない地衡風の関係を示す。また、連続の式とこの地衡風の関係より、                       பப୶ᇲ u଴ + பப୷ᇲ v଴ = பమப୶ᇲ ப୷ᇲ (ϕ଴ − ϕ଴) = 0 = − பப୮ᇲω଴  
となる。pᇱ = 0でω଴ = 0とおけるので、どの気圧でもω଴ = 0、すなわち０次式では鉛直流は 0である。また、
この近似レベルでは熱力学方程式は考えなくていい。 
次に、R0の１次式を考える。これが準地衡風近似の式であり、この近似での渦度方程式、熱力学方程式と

連続の式は、それぞれ以下のとおりである（渦度方程式は、運動方程式の回転をとって求める）。鉛直には気

圧座標（p座標）をとっている。次元は戻してある。また、摩擦と非断熱加熱は 0としている。          பப୲ ζｇ +  𝐯୥ ∙ ∇(ζｇ +  f଴ + βy) = − f଴(ப୳౗ப୶ + ப୴౗ப୷ )                                    (5.1.8) 
          பப୲ ቀபமப୮ቁ + 𝐯୥ ∙ ∇ ቀபமப୮ቁ = −Sωୟ                                       (5.1.9) 

   ቀப୳౗ப୶ + ப୴౗ப୷ ቁ＋ பன౗ப୮ = 0                                               (5.1.10) 
ここで、ζｇは地衡風に伴う渦度（ζｇ = ଵ୤బ ∇ଶϕ）、𝐯୥は地衡風(u୥ = − ଵ୤బ பமப୷ , v୥ = ଵ୤బ பமப୶)のベクトル表示、uaと va
はそれぞれ非地衡風成分の東西風と南北風、ωaは鉛直 p速度、ϕはジオポテンシャルの静止場 Φ(p)からの偏
差である。S = −αഥ ௗ୪୬஘ഥୢ୮ は静止場の静的安定度（αഥとθതは静止場の比容と温位）で、鉛直座標 p の関数ではある
が時間・場所によっては変わらない。ここで添字 gのつく地衡風成分とϕは R0の０次の項、添字 aのつく非
地衡風成分は R0の１次の項（すなわち微小量）に対応する。渦度方程式が突然出てきた理由は、ロスビー数R0が小さい中・高緯度の総観規模以上の大規模な現象の運動は、地球の自転の影響が強いために回転成分が
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支配的であり、そのため渦度方程式を用いて議論することが適当ということである。 
渦度方程式(5.1.8)は、右辺の非地衡風成分に伴うわずかな水平収束（発散）により渦管が伸びる（縮む）

ことにより、地衡風に伴う渦度が増加（減少）することを表している。このように準地衡風近似では、渦度

やそれを移流する風は地衡風で近似しておきながら、その変化は近似度を高めた非地衡風の水平発散から求

める。少し理解しにくいが、同じ程度の大きさの項を選択するというスケールアナリシスの見地からは、「状

態は地衡風で表わされ、状態の変化は弱い非地衡風が支配する」という近似が許されるのである。熱力学方

程式(5.1.9)も同様に、非地衡風成分のわずかな上昇・下降流により層厚பமப୮（≒層間の平均気温）が変化する
ことを表している。  
5.1.2 準地衡風渦位 
式(5.1.8)～式(5.1.10)を適当に変形して非地衡風成分であるωୟを消去することで、以下のとおり、準地衡風

近似の渦位方程式が得られる。 
 ቀ பப୲ +  𝐯୥ ∙ ∇ቁ {ζｇ + f଴ + βy +  பப୮ (୤బୗ பமப୮)} = 0                                  (5.1.11) 

ここで、左辺の中カッコの中； 
 q = ζｇ + f଴ + βy +  பப୮ ቀ୤బୗ பமப୮ቁ =  ଵ୤బ ∇ଶϕ + f଴ + βy +  பப୮ (୤బୗ பமப୮)                           (5.1.12) 

は準地衡風渦位と呼ばれ、準地衡風近似を用いた理論的な研究の中核を担う基本的な量である2。 
式(5.1.11)の意味するところは、準地衡風近似の範囲内では、摩擦と加熱がなければ、準地衡風渦位は地衡

風に乗って動く粒子について保存する、ということである。言い換えれば準地衡風渦位の局所的な変化は、

渦管の伸縮とは関係なく、地衡風による移流にのみもたらされる、ということである。ところで、第 5.1.1

項の始めに「非地衡風成分による地衡風の変化を表すのが準地衡風近似の要点」と述べたが、ここまで来て

非地衡風成分が消えてしまった。不思議な気がするが、式(5.1.8)の非地衡風成分の鉛直流に伴う収束・発散
による渦管の伸縮の項を、式(5.1.9)の非地衡風成分の上昇・下降流に伴う気温の変化による層厚の変化の項
に置き換えたものと考えれば不思議ではない。準地衡風近似の渦位方程式は、運動方程式と熱力学方程式を、

上昇・下降流と収束・発散の関係を示す連続の式を使って連結したものである。なお、渦位保存則は、準地

衡風近似でなくても成り立つ、気象力学における基本的な保存則であることを注意したい。 
ここで「渦位」とは、潜在的（ポテンシャル）な渦度ということでそのような名前が付けられている。式(5.1.12)の第１項の相対渦度、第２と第３項の惑星渦度（第１項～第３項を合わせて絶対渦度と呼ぶ）に、第

４項の渦管の伸縮（ストレッチング）の効果を加えた量である。ストレッチング渦度と呼ばれるこの第４項

は、層厚（比容）の気圧による微分で、（運動場の）安定度に関わる量である。この第４項があることから「渦

位」と呼ばれる。渦位が保存しつつストレッチング渦度が相対渦度に変わる過程の例としては、対流圏中層

に上昇流の中心があると、それに伴う中層の断熱降温で下層が不安定化（層厚が小さくなり）してストレッ

チング渦度が減り、その分、相対渦度が強まることがあげられる。なお、渦位については、等温位面上で定

義された渦位（Ertelの渦位）の方が物理的にずっとわかりやすいし、それは非断熱加熱や摩擦がない場合

に保存することが何の近似もせずに導かれる、流体の運動にとっての基本的な保存量でもある。二階堂

                                                      
2 準地衡風渦位方程式まで理解しておくと、季節予報に関係する大規模な現象に関する多くの力学的な論文や解説を読み

やすくなる。例えば、本章では説明しないブロッキング現象についての木本(1993)のレビューは、同方程式に関する理解

を前提として書かれている。そのため、本書では少しくどいほど説明した。 
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(1986a; b)の優れた解説があるので、興味のある方は参照されたい。 
さて、準地衡風渦位 q には３つのパラメーターf0、β、S が含まれている。それぞれ、地球の回転の影響を

表すパラメーター（コリオリ因子）、地球の回転の影響の緯度による違いを表すパラメーター（ロスビー因子）、

静止場の静的安定度に関わるパラメーターである。頭の整理のため、渦位の振る舞いのこれらのパラメータ

ー依存性について少し議論しておく。式(5.1.12)の第４項から、୤బୗが大きい大気では、ジオポテンシャルの鉛
直微分を含むストレッチング渦度の渦位 q への寄与が相対的に大きく、q の鉛直間の関係が強いことが分か
る。コリオリ因子が大きい（地球の回転が速いとか、緯度が北とか）ほど q の鉛直間の関係が強いし、成層
が安定なほど鉛直間の関係が弱い、ということである。前者は、式(5.1.8)の渦度方程式で鉛直流に伴う収束・
発散による渦への影響がコリオリ因子に比例していることから分かるであろう。極端な例え話をあげれば、

そもそもフィギュアスケーターがスピンを始めていなければ（回転していなければ）腕を縮めても回りださ

ない。後者は、式(5.1.9)の熱力学の方程式のとおり S が大きい（安定度が大きい）ほど弱い上昇流・下降流
で熱的にバランスできることから理解できるであろう。地球の回転の影響の緯度による違い（β 効果）を表
すパラメーターであるβ因子は、式(5.1.11)を少し変形するとβの関係する項がv୥β = ଵ୤బ பமப୶ βのみとなることか
ら分かるとおり、渦位方程式を東西と南北に非等方的なものとしている。後述するが、ロスビー波の位相速

度が西向きというように「東西の向き」が選択的に選ばれるのは、この項による渦位方程式の非等方性のた

めである。もし地球が回転する球ではなくて、回転水槽実験のように回転する円盤だったら、コリオリ因子

は一定でロスビー因子β = 0なのでこの非等方性はない。また、渦位方程式においてはβはபமப୶の係数なので、
渦位の東西方向の関係を強める方向に働く。βが小さい高緯度では大きな低緯度よりこの効果は小さく、東西
に伝播するロスビー波も存在しにくく、極渦などの孤立渦ができやすい。 
なお、式(5.1.12)から分かるように渦位qはジオポテンシャルの１変数だけで表せるし、もちろん地衡風も

ジオポテンシャルだけで表せるので、式(5.1.11)からqの変化もジオポテンシャルだけで表される。これが、
我々が季節予報で主に使う北半球天気図が、ジオポテンシャル高度 z（＝ジオポテンシャル/重力加速度）の
空間分布図であることの主な理由である。もちろん、保存量である q の天気図を使う方がより直接的ではあ
るが、q はジオポテンシャルの２階微分となっているので、空間構造が細かく使い難い。また、主に 500hPa
面を使うのは、対流圏の中層で発散・収束が弱い面であり、式(5.1.8)の渦度方程式から、絶対渦度の保存が
成り立つと考えても大きな間違いはないからである。  
5.1.3 上昇・下降流による地衡風の変化 
この先、準地衡風近似の渦位方程式(5.1.11)に基づいて説明していくため、準地衡風近似において重要な働

きを担っており、また、曇りや雨の日が多いといった季節予報の天候表現を考える上でも当然重要な上昇・

下降流 ωは顕わには登場しない。そこで、渦位方程式に基づいた説明に入る前に、準地衡風近似における ω
の役割や ωと地衡風との関係について、ω方程式（オメガ方程式）に基づいて簡単に説明しておく。 
式(5.1.8)～式(5.1.10)を適当に変形して、今度は時間変化項を落とすことにより、ωに関する診断方程式で

ある、以下の準地衡風近似の ω方程式が得られる；          (∇ଶ + ୤బమୗ  பమப୮మ)ω = ୤బୗ பப୮ {𝐯୥ ∙ ∇ (ζｇ + f଴ + βy)} +  ଵୗ ∇ଶ{𝐯୥ ∙ ∇(− பமப୮)}                                (5.1.13) 
左辺は、ω として水平方向には三角関数の形を仮定し、また、鉛直方向にも中層にピークを持つ三角関数の
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形を仮定すれば  (∇ଶ + ୤బమୗ  பమப୮మ)ω ∝ −ωと置ける。左辺が正の時、上昇流である。右辺の第１項は渦度移流の鉛
直差、第２項は温度移流に関わる項である。 
まず、第１項の渦度移流の鉛直差の項と上昇流との関係について考える。上層に正の渦度、下層に負の渦

度が流れてきたとする。この場合この項は正である。ここで風と気圧場に地衡風の関係が成り立つためには、

層厚を減らして、上層に低気圧性、下層に高気圧性の気圧場を作ればよい。そのためには中層に上昇流を与

えて中層の気温を下げればいい。一方、上昇流は上層の発散と下層の収束を伴うので、上層の正の渦度を弱

め、下層の負の渦度も弱める。このようにして適当な上昇流があると、上下各層に地衡風渦度が作られる。

気圧の谷が高さとともに西に傾いている場合や、気圧の谷は鉛直に立っていても上空の方が渦を流す地衡風

が強い場合の谷の前面の上昇流がこの過程に当たる。 
次に、第２項の温度移流と上昇流との関係について考える。この項は ωと同じように、ଵୗ ∇ଶ{𝐯୥ ∙ ∇(− பமப୮)} ∝

𝐯୥ ∙ ∇(பமப୮)と考えられ、正は地衡風による暖気移流と対応する。ここで中層に暖気移流があったとする。暖気
移流によって層厚が大きくなり、上層に高気圧性、下層に低気圧性の気圧場が出来る。風と気圧場に地衡風

の関係が成り立つためには、中層に上昇流を与えて下層収束で下層の正の渦度を強め、上層発散で上層の負

の渦度を強めればよい。一方、上昇流は中層の気温を下げるので暖気移流による昇温を抑え、適当な上昇流

のもとに地衡風の関係が実現する。 
両者とも、「上下層ともに地衡風の関係が成り立つためにはどんな ω でなければいけないか」ということ

である。考えてみれば当然のことだが、ω は上層と下層をつなぐ役割を果たす。また、季節予報ではよく
「500hPa天気図が西谷なので曇天ベース」というが、これは、上層の正の渦度移流が強いことによる中層の

上昇流と、南西風による暖気移流による中層の上昇流に対応して雲が多い、ということである。なお、梅雨

前線に沿った上昇流は、より暖かいアジア大陸からの西風による暖気移流に関連していることが示されてい

る(Sampe and Xie 2010)。また、ここでは非断熱加熱は考慮していないが、上昇量に伴う水蒸気の凝結によ

る加熱があった場合には、それとバランスし温度を下げるようにさらに上昇流が強まる、といった過程が働

くこともある。  
5.1.4 対数気圧(logP)座標での準地衡風渦位方程式 
ここまで使ってきた鉛直の気圧座標は、季節予報現業で利用している天気図と同じ座標で慣れており、ま

た、基本方程式が単純になるメリットがある一方、鉛直座標が実際の高さとは違い、下向きに正であること

など、直観的なイメージが掴みにくい。そこで、気圧座標のメリットを残しつつ以下のとおり対数気圧(logP)
座標に変換する； z = −H଴ ln ( ୮୮౩) 
ここで ps を地表気圧の標準値(=1,000hPa)、H0を大気の代表的スケールハイト（H0=RTs/g、R：乾燥空気の
気体定数、Ts：大気の代表的温度。Ts=255Kの等温大気では H0は約 7.5km）にとれば zは気圧が pになる実
際の高さとほとんど同じになる。例えば、500hPaの z～5km、100hPaの z～17km、である。とは言え本質的
には p 座標と変わらないので、「高さ 5kmにおけるジオポテンシャル高度 5,400m」といった不思議な感じの
表現となってしまうが、それは慣れるしかない。さて、この logP座標では式(5.1.12)の準地衡風渦位は、 
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            q = ଵ୤బ ∇ଶϕ + f଴ + βy +  ଵ୮ பப୸ (୤బ୮୒మ பமப୸)                                  (5.1.14) 
と表現される。ここでNଶ = ୌୖబ ቀப୘ഥப୸ + κ ୘ഥୌబቁ〜g ப୪୬஘ഥப୞ はブラントバイサラ振動数 N の２乗で、Tഥ：静止場の温度、
𝜅 = ୈ୮ 、Cp：乾燥空気の定圧比熱、R：乾燥空気の気体定数である。N の大きさは～10-2s-1である。地衡風
の流線関数；ψ = ଵ୤బϕを導入すると式(5.1.14)は、 

  q = ∇ଶψ + f଴ + βy +  ଵ୮ பப୸ (୤బమ୮୒మ பநப୸)                                               (5.1.15) 
となる。また、Nが zによらないと仮定すると式(5.1.15)は、 q = ∇ଶψ + f଴ + βy +  ୤బమ୒మ ( பమப୸మψ − ଵୌబ பநப୸)                                    (5.1.16) 
となる。Nは対流圏より成層圏の方が大きいが、大きさは対流圏では 10-2s-1、成層圏では 2×10-2s-1程度なの
で、高度によらないというこの仮定は的外れではない。このように静的安定度のパラメーターが高度によっ

て大きく変わらないことも logP座標系のメリットである。 
なお、式(5.1.16)の右辺第５項は、            − ୤బమ୒మ ଵுబ பநப୸ = − ୤బ୒మ ଵୌబమ RT ∝ −T  

と、温度に比例することに注意したい。logP座標の準地衡風近似では、（運動場の）温度が低い方が渦位が大
きいことを示している。この項は、後述するとおりロスビー波の伝播に影響を与える。なお、後ほどの参考

のために
பநப୸と温位θとの関係を書いておくと、பநப୸ = ୖ୮ಒ୤బୌబ θである。 

式(5.1.11)と式(5.1.16)から、Nが一定と仮定した場合の logP座標系の準地衡渦位方程式は、 
      ቀ பப୲ +  𝐯୥ ∙ ∇ቁ [∇ଶψ + f଴ + βy +   ୤బమ୒మ { பப୸ ቀபநப୸ቁ −  ଵୌబ பநப୸}] = 0                                                            (5.1.17) 
と書ける。以後しばらくはこの式に基づき、ロスビー波の伝播等について説明する。  
5.1.5 ロスビー波の分散関係 
 流れに何らかの変化があった場合に、渦位が保存するようにおきる運動がロスビー波である。ここでは、logP座標系の準地衡渦位方程式(5.1.17)から導出される分散関係式（振動数と波数の関係式）を使って、ロス
ビー波の伝播の特性について説明する。ロスビー波は、ロスビー数が大きくて準地衡風近似の枠組みでは議

論できない赤道域にも、また、海洋にも存在する波でもあるが、ここでは中・高緯度における大気のロスビ

ー波、特に位相速度の遅いロスビー波の特性について述べることとする。 
まず、地衡風の流線関数ψを、南北と鉛直方向に構造を持ち東西方向には一様で時間的に変化しない基本

場ψഥ(y, z)と微小擾乱ψᇱ(x, y, z, t)に分け、準地衡渦位方程式(5.1.17)を線形化する。東西方向に一様な西風Uഥ(y, z)
（=− பப୷ψഥ（y, z)）の基本場のもとでの微小擾乱の振る舞いを調べよう、ということである。すると式(5.1.17)
は、 
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       ቀ பப୲ + Uഥ பப୶ቁ { ∇ଶψᇱ + ୤బమ୒మ ( பమப୸మψᇱ −  ଵୌబ பநᇲப୸ )} + பநᇲப୶ [β − ቄ பమப୷మ + ୤బమ୒మ ቀ பమப୸మ − ଵୌబ பப୸ቁቅUഥ] = 0       (5.1.18) 
となる。この式を基本場の渦位；              qത = ∇ଶψഥ + f଴ + βy +   ୤బమ୒మ { பப୸ ቀபநഥப୸ቁ −  ଵୌబ பநഥப୸} 
と擾乱の渦位； 
            qᇱ =  ∇ଶψ′ + ୤బమ୒మ { பப୸ ቀபநᇱப୸ ቁ −  ଵୌబ பநᇱப୸ } 
で書いておくと、      ( பப୲ + Uഥ பப୶)q′ + பநᇱப୶ ப୯ഥப୷ = 0                                                     (5.1.19) 
となる。式(5.1.19)の左辺第２項と式(5.1.18)の左辺第 2項を見ると、基本場Uഥが y、z方向に構造を持つこと
によって、ロスビー因子 β が β も含む基本場の渦位の南北傾度ப୯ഥப୷に置き換わる、ということが分かる。この
ように、基本場の渦位の南北傾度

ப୯ഥப୷が実質的に βと同じ役割を果たすことから、これをUഥの東西鉛直の構造の
影響を受けた実質的な βということで実効 β(=β*)と呼ぶこともある。 
これから式(5.1.18)に基づいてロスビー波の伝播について議論する。なお以後の議論では、基本場を示す ഥ

と擾乱を示す ′は略す。まず、簡単のために Uが zにも yにもよらない一様な西風と仮定する。すなわち、ப୯ഥப୷ = β
の場合である。ここで擾乱の流線関数ψを、 

    ψ = ψ଴ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp {i(kx + ly + mz − σt)}                                    (5.1.20) 
と、東西波数 k、南北波数 k、鉛直波数 m、角振動数 σ（以後、振動数と呼ぶ）の平面波の形に仮定して式(5.1.18)
に代入すると、この波の分散関係式（振動数と波数との関係式）、 

    σ = kU − ୩ஒ୩మା୪మା ౜బమొమ(୫మା భరౄబమ)                                       (5.1.21) 
が得られる。これがロスビー波の伝播の特性を決める分散関係式である。準地衡風近似の世界では、波は β
（Uが一様でない場合には β*）を復元力とするロスビー波しか存在しえない。なお、波の振幅の係数exp ቀ ୸ଶୌబቁ
は等温大気の密度が高度とともにexp ቀି୸ୌబቁで減ることを考慮している。すなわち、波の振幅は高度とともに
exp ቀ ୸ଶୌబቁで急激に増えるが、振幅の２乗に密度をかけた波のエネルギーはあまり変わらないということであ
る。 
この波の東西方向の位相速度 c୶は、式(5.1.21)で振動数 σを東西波数 kで割って、                            c୶ = U − ஒ୩మା୪మା ౜బమొమ(୫మା భరౄబమ)                                                      (5.1.22) 

で与えられる。右辺第２項は正（βは正）なので、ロスビー波の位相速度は基本場の風 U に比べて西向きで
ある。また、第２項の分母に波数があることから分かるとおり、波数の小さい、すなわち波長の長い波の方
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が西向きの位相速度が速い。このように位相速度が波数に依存するので、色々な波数の波が重ね合わさって

いる場合には、それらが時間とともに分散する。これらの、 
・基本場の流れ Uに比べて西向きの位相速度を持つこと 
・波長の長い波の方が西向きの位相速度が大きい分散性の波であること 

はロスビー波の重要な特徴である。 
前者については、第 5.1.1図のようにはじめに東西に並んだ高気圧と低気圧の列を考えることによって以

下のとおり理解できる。 
① 北半球では高気圧（低気圧）の西側では南風（北風）が吹く。 
② 南風（北風）で小さな（大きな）惑星渦度が移流される（β 効果）ため、相対渦度が小さく（大きく）

なり、すなわち高気圧性（低気圧性）の回転が生じる。 
③ その結果、高気圧と低気圧の列は西に進む。 
④ 基本場の流れ Uがある場合には、高気圧と低気圧は Uで流されつつ、Uに比べ西に進む。 
後者、すなわち長い波の方が西向きの位相速度が大きいことの理由は、図に示したように②の過程がより

長い距離を置いて働くことと、波長の長い波の方が β 効果がより「効果的」に働くためである。両者の効果
の掛け算で、西向きの位相速度は波長の２乗に比例する（ただし、l=m=0で H0が無限大の場合）。 
さて、季節予報や異常気象の解析では、ほぼ止まっているような位相速度の遅い波を対象とする。式(5.1.22)

で言えば、c୶ ≒0 の波、すなわち第２項が第１項と同程度の大きさの波である。ここで、中緯度でよく観測
される水平の波長 8,000km程度の波を考えて、式(5.1.22)の第２項の大きさを見積もろう。緯度は 45̊Nとす
る。この緯度では、β～1.6×10-11s-1、(kଶ + lଶ)～ ସπమ(଼×ଵ଴ల)మ ～6×10-13m-2、୤బమ୒మ ଵସୌబమ ～ ଵ଴షరସ×(଻.ହ×ଵ଴య)మ～4×10-13m-2程度
の大きさである。ここで、鉛直波数 mについて、対流圏で位相が反転する、すなわち地上から圏界面まで半
波長分程度となる波（波長 20kmとする）を考えると、 ୤బమ୒మ mଶ～10ିସ × ସ஠మ(ଶ×ଵ଴ర)మ～10ିଵଵm-2となる。これらを合

 
第5.1.1図 ロスビー波の西進を説明する模式図 

ロスビー波は β効果で西進する。波長の長い波の方が β効果が「効果的」（相対渦度を変化させやすい）
なので、西進速度が速い。詳細は本文参照のこと。 
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わせると第２項は、
ஒ୩మା୪మା ౜బమొమ(୫మା భరౄబమ)～ ଵ.଺×ଵ଴షభభ଺×ଵ଴షభయାଵ଴షభభାସ×ଵ଴షభయms-1～100ms-1となり、第１項の U～101ms-1よりも

１桁小さくなってしまう。すなわち、基本場の風で流されてしまい止まれない。対流圏の上下層で位相が反

転するような傾圧構造をし、かつ、ほぼ定常なロスビー波が中・高緯度において観測されないのはこれが理

由である。  
5.1.6 定常ロスビー波の鉛直構造 
 ヒマラヤ山脈のような大規模な山岳に西風が当たるとロスビー波が発生し、水平・鉛直方向に伝播する。

西風が山を昇る時の上昇流で渦管が縮み、ストレッチング渦度が減少することに対応して、渦位が保存する

ように運動が発生するが、それもロスビー波である。今、山岳に西風が当たり続けて、十分時間がたって（摩

擦などとバランスして）定常状態になった場合のロスビー波の鉛直構造を考える。すなわち、位相速度 Cx=0
の定常ロスビー波の鉛直構造である。この定常ロスビー波の鉛直伝播の特性を考えるために、分散関係式(5.1.21)で σ=0と置き鉛直波数 mで整理すると、 
     mଶ = ୒మ୤బమ ቄஒ୙ − (kଶ + lଶ) − ୤బమସୌబమ୒మቅ   
となる。鉛直に波の構造となれる（伝播が出来る）のは m が実数(m2>0)のときである。この式から、①波
数 k の小さな波(波長が長い波)の方が鉛直伝播しやすい、②U が西風でなければ鉛直伝播できないが、西風
が強すぎても伝播できない、ことが分かる。今、仮に南北波数 l=0（南北方向に構造のない波）を仮定する
と、m2>0となるための東西波数 kの条件は、 
     k2 ＜ Ks2 =   ஒ୙ − ୤బమସୌబమ୒మ 
である。前項と同じように45̊Nで U～25ms-1とすると、最大波数 Ksは、 
     Ks2=   ஒ୙ − ୤బమସୌబమ୒మ ～(ଵ.଺×ଵ଴షభభଶହ − 4 × 10ିଵଷ)m-2～2×10-13m-2 
で、波長にして約 13,000km(=2π/Ks)で、45̊Nで波数32程度である。この Ksより波数の小さな地球規模の
長い波しか鉛直に波の構造を持てない。 
もう少し現実的な基本場を考え、第5.1.2図に示すとおり Uは対流圏で高度ともに線形で増加し、地上で5ms-1、高度 10kmで 25ms-1となり、その上では一定とする(Held 1983)。すなわち、高度 10kmまでは

ப୙ப୸ = 2 × 10ିଷs-1で風速が増す。この仮定は少なくとも下部成層圏までは 45̊Nでの冬の観測に近い。この場
合、Uが高度 z に依存するので、β の代わりに式(5.1.19)の右辺第２項の基本場の渦位の南北傾度ப୯ഥப୷、すなわ
ち実効 β(=β*)を考える必要がある。高度 10km以下では β*は、 
     ப୯ഥப୷ = β∗ = β − ቄ பమப୷మ + ୤బమ୒మ ቀ பమப୸మ − ଵୌబ பப୸ቁቅU = β + ୤బమ୒మ ଵୌబ ப୙ப୸～4 × 10ିଵଵm-1s-1 
であり Uが変化しない高度 10km以上では、 
     ப୯ഥப୷ = β∗ = β～1.6 × 10ିଵଵm-1s-1 
                                                      
3 ここでの波数は、45̊Nにおける波の数のことで無次元である。一方、本章での東西波数 k、南北波数 l、鉛直波数 mは
m-1の次元を持つ量である。両者は異なるが、誤解される恐れもないので同じ「波数」という用語を用いた。 
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となる。高度 10kmまでのβ∗は βの 2倍強で、Uの鉛直構造の影響で β効果が 2倍強になっている、というこ
とである。これは β効果としては地球の回転速度が 2倍になったり、回転速度がそのままでも半径が 1/2に
なったことに対応する（なお、成層圏では対流圏に比べN2が 2倍程度になるのでそれによってもβ∗は変わる）。 
対応して、第5.1.2図に示すように、 Ks2=   ஒ∗୙ − ୤బమସୌబమ୒మ 

は高度が上がるにつれて減少し、高度 10kmでは Ks2～1×10-12m-2(～波数約 5、～波長 6,000km)となる。そし
て、西風の強さが一定となる高度 10kmで不連続に小さくなり、それより上空では、Ks2 〜2 × 10ିଵଷm-2〜波
長 14,000km（波数約 2）となる。 
このことは、現実に近い偏西風を基本場とすると、大規模山岳の影響により地表付近で作られたロスビー

波は、波長の長いものは成層圏まで伝播できるが、波長の短いものは伝播できずに対流圏内に捕捉されるこ

とを意味している。この基本場では、偏西風の強さがピークとなる高度 10kmを境に、波長 6,000km～14,000km
の波が鉛直に上向きに伝播出来なくなる。つまり、偏西風の強さがピークとなるジェット気流の軸付近の高

度、すなわち対流圏界面を境に、β∗が急激に小さくなるために波が鉛直に伝播しにくくなるということであ
る。静的安定度(=N)を一定と置くなどのかなり大胆な仮定のもとに導いたロスビー波の鉛直伝播の特徴であ
るが、対流圏界面付近にロスビー波の鉛直伝播を妨げる壁があることは定性的には間違っていない。このこ

とが対流圏界面付近で最も振幅が大きく、鉛直に位相が変わらない定常ロスビー波がよく観測されることの

理由のひとつとなっている。なお、第5.1.3図には観測された平年の冬（12～２月）の45̊Nにおけるジオポ

テンシャル高度の経度－高度断面図（帯状平均からのずれ）を示す。成層圏には波数 1 程度の波長の長い波
があるが、これは大規模山岳によって生成された定常ロスビー波が鉛直に伝播したものである。一方、対流

圏界面付近で振幅が最も大きな波数 3 程度の波長の波があるが、これは対流圏に捕捉された定常ロスビー波
である。   

 
第5.1.2図 東西風Ｕの鉛直構造を赤線のとおり仮定した場合の鉛直伝播可能な最大波数Ksの鉛直分布（黒線） 

45̊Nでの東西方向の波の数で換算。横軸は東西風（赤色で表示）と Ks（黒色で表示）。詳しくは本文を参照のこと。 
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5.1.7 ロスビー波束の群速度 
 第 5.1.5項で述べたとおり、ロスビー波は位相速度が波数に依存する分散性の波である。このような分散

性の波は、波数が少し異なる波のかたまり（波束）が個々の波の位相速度とは異なる速さで伝わる性質があ

る。この波束が伝わる速さを群速度といい、それは概ね波のエネルギーが伝わる速さ（厳密には後述する「波

の活動度」が伝わる速さ）でもある。今、振動数 σ、東西波数 k の分散性の波を考えると、その波の東西方
向の位相速度 Cxは஢୩で与えられ、群速度Ｃgxはப஢ப୩で与えられる（岸保と佐藤 1986）。短期予報の場合には低
気圧の中心の移動など位相速度で伝わる波の位相を追うことが多いが、より長い時間スケールの現象を対象

とする季節予報の場合には群速度で伝わる波束のエネルギーの伝播、特に位相速度が 0 だが波束のエネルギ
ーが東向きの群速度で伝わる定常ロスビー波束のエネルギー伝播に着目することが多い。 
 位相速度と群速度の違いは、それを意識して天気図を見る習慣を付けると容易に実感できるが、意識して

いないとなかなか実感できない。そこで、定常ロスビー波束の伝播の説明の前に、簡単な例を対象に図を使

って説明しておこう。第 5.1.4図は、ロスビー波と同じように、一般風がない場合の位相速度が西向きで、

波長の長い波の方がより早く西に進む「波束」の時間変化を示したものである。x軸方向は東西方向を示し、
0̊～360̊までの地球１周分を描いたと考えてよい（地球１周を越えて x 軸方向に無限に続くとしているが）。
ここでの波束とは、東西方向に波数が 5.6～6.4の同じ振幅の波を重ね合わせたものである。ただし、西向き
の位相速度を持つ波数 6の波が定常となるように、波数 6の位相速度と同じ速さの西風を吹かせた。３枚の
図は上から等間隔に時間経過とともに並べた。この図を見ると、波の位相は動いていないが、波束の振幅の

最も大きな場所は、t=0の時にはほぼ西端にあったものが、t=1には 150̊付近、t=2には 300̊付近に動いて
いる。すなわち、波束がこの速度で東に動いていることが分かる。図に矢印で示したがこの波束が動く速さ

が群速度(Cgx)である。この場合、「波数 6の定常波束が群速度 Cgxで東向きに伝播している」といえる。 
以下、定常ロスビー波束のエネルギー伝播を考える。基本場の東西風 Uが南北鉛直方向に構造を持つ場合

のロスビー波の分散関係式は、式(5.1.22)を少し変形すると、 

 
第5.1.3図 45̊Nにおけるジオポテンシャル高度で帯状平均からのずれの経度高度断面図 

等値線間隔は60m。冬（12～２月）の平年値。 
 



- 294 - 

 

    σ = k ቎U − ஒିቊ ಢమಢ౯మା ౜బమొమ൬ ಢమಢ౰మି భౄబ ಢಢ౰൰ቋ୙୩మା୪మା ౜బమొమ(୫మା భరౄబమ) ቏ = k{U − ಢ౧ഥಢ౯୩మା୪మା ౜బమొమ(୫మା భరౄబమ) } = k(U − ಢ౧ഥಢ౯୏మ )                   (5.1.23) 
と書ける。ここで、K2= kଶ + lଶ + ୤బమ୒మ (mଶ + ଵସୌబమ)とおいた。式(5.1.23)から、波数(k, l, m)のロスビー波の東西方
向の位相速度は、Cx = ஢୩ = (U − ಢ౧ഥಢ౯୏మ ) である。一方、波束の東西方向の群速度（＝振動数の東西波数による偏
微分）は Cgx=ப஢ப୩ =Cx+ ಢ౧ഥಢ౯୏ర × 2kଶで、南北方向の群速度は Cgy= ಢ౧ഥಢ౯୏ర × 2kl、鉛直方向は Cgz= ಢ౧ഥಢ౯୏ర × 2 ୤బమ୒మ kmである。
これらから、季節予報でよく取り扱う定常ロスビー波束、すなわち Cx=0の波束を考えると、 
① 群速度は東向きである（ப୯ഥப୷>0（通常はこの関係を満たす）の時）。 
② 東西方向の群速度と南北方向の群速度の比は、Cgx : Cgy = k : lとなる。すなわち、定常ロスビー波束の水
平方向の群速度は波の波数ベクトル(k, l)に平行（等位相を結んだ線（等位相線）に直交）である。 

③ 東西方向の群速度と鉛直方向の群速度の比は、Cgx : Cgz = k : ୤బమ୒మ m となる。 
このうち①については、前述したとおりロスビー波が波長の短い波ほど西向きの位相速度が遅いことから

理解できる。つまり、波長の短い波の方が長い波に比べて波のエネルギーが大きいが、西向きの位相速度が

遅く相対的には東に進むので、波のかたまり（波束）のエネルギーも東向きに進むということである

（Cgx=பσப୩ = Cx + k பେ୶ப୩ = k பେ୶ப୩ > 0）。②は、第5.1.5図左のような形をした擾乱があると、矢印の方向（北東）
に波束が伝播し時間とともに下流で振幅が大きくなることを示している。このような波束の伝播は、例えば

 
第5.1.4図 定常波の波束伝播の模式図 

ロスビー波と同じく位相速度は西向きで、波長の長い波の方が西向きの速度が速い波の集まり（波束。描画した領域

で波数 5.6～6.4の波）の時間変化。波数 6の波が定常となるような西風 Uを与えてある。時間 tは上から下に進む。
太い矢印は振幅の最も大きな位置を結んだもので、その速度が群速度に対応する。 
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１か月予報の500hPa高度の予測図でしばしば見られる。③も同様で、第5.1.5図右のように高さとともに西

に傾いた擾乱は鉛直上向きに伝播する（伝播出来る波長の長い波のみ）。波の起源は対流圏にあることが多い

ので、西に傾いた波束が解析されることが多いが、圏界面付近で東に傾いた波束が解析されることもある。

これは圏界面の上、すなわち成層圏から下向きに伝播してきたロスビー波束である。   
5.1.8 擾乱の基本場への影響と波の活動度フラックス 
 ロスビー波（擾乱）はただ伝播するのみでなく、伝播しつつ熱や運動量を輸送して流れ（基本場）を変え

るなど、大気大循環にとって重要な役割を果たす。例えば、亜熱帯ジェット気流（基本場）の構造は、ハド

レー循環による運動量輸送に加え擾乱の影響を強く受けて形成されている。ここでは、関係する物理量を東

西に帯状平均した東西一様な「基本場」とそれからのずれの「擾乱」に分けて、擾乱の基本場への影響を議

論する。また、「擾乱の基本場への影響」と「基本場の影響を受けた擾乱の伝播」の両者に関わる、すなわち

両者の相互作用に関わる診断量である Eliassen-Palmフラックス（以下、E-Pフラックス）についても説明

するとともに、その３次元への拡張版であり、季節予報現業でも使われている Takaya and Nakamura(2001)

の「波の活動度フラックス」についてもごく簡単に紹介する。 
まず、準地衡風渦位 q を、基本場（ここでは帯状平均場）の渦位qത(y, z, t)と擾乱の渦位qᇱ(x, y, z, t)に以下の

とおり； 
      qത = ∇ଶψഥ + f଴ + βy + ଵ୮ பப୸ ൬୤బమ୮୒మ பநഥப୸൰、      q′ = ∇ଶψ′ + ଵ୮ பப୸ (୤బమ୮୒మ பநᇱப୸ ) 
と分けて、準地衡風渦位方程式(5.1.17)を書き直し、次にそれを帯状平均すると、 
    

ப୯ഥப୲ = − பப୷ (q′v′)തതതതതത                                                                (5.1.24) 
となる。この式は、基本場の渦位qതは擾乱の渦位qᇱの北向き輸送の南北方向の収束・発散で変化することを示
している。ここで、uᇱ = − பநᇱப୷ 、vᇱ = பநᇱப୶であることなどを用いてq′v′തതതതതについて式を書き下すと、 
       q′v′തതതതത = − பப୷ u′v′തതതതത+ଵ୮ பப୸ (୤బమ୮୒మ v′ பநᇱப୸തതതതതതത) 

 
第5.1.5図 定常ロスビー波束の伝播の向きと波の形との関係の模式図 

図の楕円は波の形で、矢印は群速度の向きを表す。左は水平方向、右は東西鉛直方向を示す。左図のように、北西か

ら南東向きに傾いたロスビー波束は北東方向に伝播する。右図のように鉛直に西に傾いたロスビー波束は鉛直上向き

に伝播する。詳しくは本文参照のこと。 
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とまとめられる。ここで、 
    𝐅 = ൫0, F୷, F୸൯ = (0,−puᇱvᇱതതതതത, p ୤బమ୒మ v′ பநᇱப୸തതതതതതത )                                         (5.1.25) 

とおけば、q′v′തതതതത = ଵ୮∇ ∙ 𝐅とかける。この𝐅 は、logP座標系でのE-Pフラックスと呼ばれている。 
式(5.1.25)を式(5.1.24)に代入すると、 
          ப୯ഥப୲ = − ଵ୮ பப୷∇ ∙ 𝐅                                                  (5.1.26) 
となる。基本場の渦位qതはE-Pフラックス収束で変化することを示している。E-Pフラックスの中身を見ると、
南北成分は擾乱による西向き運動量の北向き輸送、鉛直成分は擾乱による熱の北向き輸送（vᇱ பநᇲப୸തതതതതതത = ୖ୤బୌబ vᇱTᇱതതതതതな
ので）である。すなわち、擾乱による運動量や熱輸送の収束が基本場の渦位を変える、ということである。 
次に、ロスビー波の伝播と、運動量輸送、熱輸送との関係を考えよう。擾乱を平面波の重ね合わせと仮定

して、式(5.1.20)のとおり、 
 ψ′ = ψ଴ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp {i(kx + ly + mz − σt)} 

とおく。このように表記する場合には、暗黙にその実部をとる、すなわち； 
   ψᇱ = ଵଶ [ψ଴ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp{i(kx + ly + mz − σt)} 

+ψ଴∗ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp {−i(kx + ly + mz − σt)}] 
とすることを仮定している。ここで、ψ଴∗はψ଴の複素共役である。擾乱の風は、 
         uᇱ = − பநᇲப୷ = ଵଶ [−ilψ଴ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp {i(kx + ly + mz − σt)} 

+ilψ଴∗ exp ൬ z2H଴൰ exp {−i(kx + ly + mz − σt)}] 
 v′ = பநᇲப୶ = ଵଶ [ikψ଴ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp {i(kx + ly + mz − σt)} 

−ikψ଴∗ exp ൬ z2H଴൰ exp {−i(kx + ly + mz − σt)}] 
となるので、擾乱による運動量輸送は、 

 u′v′ = ଵସ [klψ଴ଶ exp{2i(kx + ly + mz − σt)}                       +klψ଴∗ଶ exp{−2i(kx + ly + mz − σt)} − 2klψ଴ψ଴∗] exp ቀ ୸ୌబቁ 
である。前２項は東西波数 2kの波としての変動を表し、第３項は直流成分である。この運動量輸送を東西方
向に１波長分平均すると波の成分が消えて、直流成分である第３項のみ残り、  u′v′തതതതത = − ଵଶ klψ଴ψ଴∗ exp ቀ ୸ୌబቁ=− ଵଶ kl|ψ଴|ଶ exp ቀ ୸ୌబቁ 
となる（ここでは１波長分の平均としたが、地球１周分の東西平均としてもほぼ同じことなので、以後 തതതは、
これまでどおり地球１周分の東西平均として用いる）。これは第5.1.7項で示したロスビー波の南北方向の群
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速度と、 
       Cgy = − ସಢ౧ഥಢ౯୏ర|நబ|మ × exp ቀି୸ୌబቁ× u′v′തതതതത                                                  (5.1.27) 

と関係付けられる。通常、
ப୯ഥப୷ >0なので、Cgy はu′v′തതതതതとは逆符号となる。このため、例えば第5.1.5図左のよ

うにロスビー波束が北東向きに伝播している場合、すなわち波の軸が北西から南東に傾いている場合には、

波 束 が 西風 運 動 量を南 向 き に輸 送 し ている 。 極 向き の 熱 輸送も   T′ = ୤బୌబୖ பநᇱப୸ か ら 同様 に
  T′v′തതതതത = ୤బୌబଶୖ km|ψ଴|ଶ exp ቀ ୸ୌబቁとなり、鉛直方向の群速度と、 

      Cgz = ୤బୖୌబ୒మ ସಢ౧ഥಢ౯୏ర|நబ|మ × exp ቀି୸ୌబቁT′v′തതതതത = ସಢ౧ഥಢ౯୏ర|நబ|మ × exp ቀି୸ୌబቁ × ୤బమ୒మ v′ பநᇱப୸തതതതതതത                          (5.1.28) 
と関係付けられる。第 5.1.5図右のようにロスビー波束が上向きに伝播している場合、すなわち波が高さと

ともに西に傾いている場合には、擾乱が熱を北向きに輸送している、ということである。ところで、ロスビ

ー波の群速度と運動量輸送、熱輸送との関係を表す式(5.1.27)と式(5.1.28)と式(5.1.25)のE-Pフラックスを比
較すると、 Fy = Cgy ×  p ୏ర|நబ|మସಢ౧ഥಢ౯ × exp ቀ ୸ୌబቁ , Fz =  Cgz ×  p ୏ర|நబ|మସಢ౧ഥಢ౯ × exp ቀ ୸ୌబቁ                      (5.1.29) 
であり、ロスビー波の群速度と E-Pフラックスの向きはお互いには平行であることが分かる。すなわち E-P

フラックスはロスビー波束の南北、鉛直方向の伝播の向きも表している。 
なお、ロスビー波束の伝播の向きを表す E-Pフラックスの収束で基本場の流れが変わるということから分

かるとおり、ロスビー波にはそれに伴う運動量がある。実は、ロスビー波に限らず一般的に波はそのエネル

ギーを E（>0）、位相速度を c、波を流す一般流を Uとすると、 ୉ୡି୙ に比例する運動量（擬運動量と呼ばれて
いる）を持つ（松野 1981）。第5.1.5項で述べたとおり、ロスビー波は基本場の流れ Uに比べ西向きの位相
速度を持つので、擬運動量は負（c-U<0なので)、すなわち西向きの擬運動量を持つ。このため、ロスビー波
束の収束、すなわち E-Pフラックスの収束は西向きの擬運動量の収束に対応し、結果として基本場の西風を

減速することとなる。逆にE-Pフラックスの発散は西風加速となる。 
次に、振幅の変化も含めたロスビー波の強さの変化について議論する。一般に、波の振幅が小さい時（線

形近似が成り立つ時）、波の振幅の２乗に比例し、かつ、符号が定まった量を、波の強さを表す量という意味

で波の「活動度」という。ロスビー波の場合には渦位の２乗（エンストロフィーと呼ばれる）を実効 β で割
った量が「活動度」のひとつとして知られている。 
今、Uഥ(y, z)の周りに線形化した渦位方程式 (5.1.19)を再掲すると、 

 ( பப୲ + Uഥ பப୶)q′ + பநᇱப୶ ப୯ഥப୷ = 0 
であり、それにpqᇱ/ ப୯ഥப୷を乗じて帯状平均し、q′v′തതതതത = ଵ୮ ∇ ∙ 𝐅であることを考慮すると、 
        பப୲ ቆଵଶ p ୯ᇲమതതതതതಢ౧ഥಢ౯ ቇ + ∇ ∙ 𝐅 = பப୲ A + ∇ ∙ 𝐅 = 0                                   (5.1.30) 
となる。ここで、A = ଵଶ p ୯ᇱమതതതതതಢ౧ഥಢ౯である。摩擦や非断熱加熱がない場合には、AはE-Pフラックス収束のみで変化
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する。また、 
     qᇱଶതതതത = ଵଶ Kସ|ψ଴|ଶ exp ቀ ୸ୌబቁ 
なので、 Fy = Cgy × p ୏ర|நబ|మସಢ౧ഥಢ౯ × exp ቀ ୸ୌబቁ = Cgy × A  

Fz = Cgz × p ୏ర|நబ|మସಢ౧ഥಢ౯ × exp ቀ ୸ୌబቁ = Cgz × A 
となる。これを式(5.1.30)に代入すると、 
    

பப୲ A + ∇ ∙ 𝐅 = பப୲ A + ∇ ∙ (𝐂𝐠A) = 0                                              (5.1.31) 
となる。定義から Aは渦位の２乗を実効 βで割った量で、ロスビー波の「活動度」である。ロスビー波の活
動度Aは、E-Pフラックス収束、あるいは群速度𝐂𝐠によるAのフラックス収束のみで変化する保存量である。
この意味で、E-Pフラックスはロスビー波の「活動度フラックス」でもある。 
これまで説明してきたように、E-Pフラックスとその収束を見れば、帯状平均ではあるものの、擾乱（ロ

スビー波）が基本場に及ぼす効果と、ロスビー波の「活動度」の生成・伝播・消滅の過程が分かる。参考に、

気象庁／気象研究所の大気モデルを用いてシミュレーションした冬（12～２月）平均の E-Pフラックスとそ

の発散を第5.1.6図に示す。なお、第5.1.6図に示すE-Pフラックスは、厳密には、ここで述べた準地衡風

近似の E-Pフラックスではないが特徴は同じである。北半球対流圏に注目すると、中緯度の地表から対流圏

下層でE-Pフラックス（すなわち、「波の活動度フラックス」）が発散（西風加速）し、対流圏上層で収束（西

風減速）しているが、これは、ロスビー波の観点からは、下層で生成された移動性の擾乱（日々の天気を支

配する移動性の高低気圧。これらも傾圧不安定性で増幅するロスビー波である）と停滞性の擾乱（定常ある

 
第5.1.6図 E-Pフラックス（矢印）とその発散（等値線と影） 

気象庁/気象研究所の大気大循環モデル(MRI/JMA98-GCM)による冬のシミュレーションより計算。E-Pフラックスの

東西方向のスケールは図左下に表示し、単位はkgs-2。鉛直方向はフラックスの向きが実際に伝播している向きと等

しくなるように460倍している。E-Pフラックス発散の等値線間隔は、100hPaより下は 5ms-1day-1、上は 1ms-1day-1。
Tanaka et al.(2004)のFig.2から転載。 
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いは準定常なロスビー波）が鉛直に伝播し、対流圏上層で収束していることに対応している。E-Pフラック

スの鉛直成分は擾乱による北向きの熱輸送にも対応するので、対流圏内では擾乱による北向き熱輸送が行わ

れ、西風の鉛直シアーが弱められていることが分かる。対流圏上層では、40̊N付近から南でE-Pフラックス

が β*の大きな南向きに向きを変えており、ロスビー波が南向きに屈折していることを示している。これによ
り、ロスビー波は北向きに運動量を運んで亜熱帯ジェット気流を弱めている。このロスビー波は、亜熱帯ジ

ェット気流の軸を横切ってさらに南向きに伝播し、基本場が東風になる低緯度で吸収され弱まっている。こ

こでも西風を減速している。一方、中・高緯度の 50hPa以上の成層圏では、E-Pフラックスの収束による西

風の減速が見られるが、これは鉛直上方に伝播できた波長の長いロスビー波がこの領域で吸収されるためで

ある。冬に起きる成層圏突然昇温には、この過程が関係している。 
このようにE-Pフラックスは、理論的にも現象の解析にとっても重要な診断量である。ただし、弱点は「帯

状平均」であること、すなわち、東西方向に関する情報がない南北・鉛直方向の２次元のフラックスである

ことである。季節予報や異常気象の解析で欲しいのは、東西方向の情報も含む、３次元の波の活動度フラッ

クスである。また、基本場としては帯状平均場ではなく、東西方向に非一様な平年値に取りたいし、それか

らの偏差（平年偏差）を擾乱と考えたい。その条件を満たすように E-Pフラックスを３次元に拡張したもの

が、Takaya and Nakamura(2001)の波の活動度フラックスである。彼らは、準地衡風近似におけるロスビー波

の活動度を、上述した波のエンストロフィーに基づく活動度と、波のエネルギーに基づく活動度の和で定義

することによって、東西方向に非一様な基本場のもとでのロスビー波の「波の活動度フラックス」を近似的

に求めた。導出に当たっては空間平均も時間平均も取らないので、定常ロスビー波にも移動性のロスビー波

にも適用可能である。気候系の監視・診断に大変適したものなので、気象庁で３次元的な平年値を基本場に

平年偏差を擾乱として、ロスビー波の位相速度を 0と仮定する、Takaya and Nakamura(2001)の定常ロスビー
波の「波の活動度フラックス」を、季節予報や気候系監視の現業に活用している。 
第 5.1.7図左には、北日本で記録的な残暑となった 2012年９月上旬～中旬にかけての、40̊N～60̊Nで平

均した 300hPa高度の平年偏差の時間経度断面図を示す（５日移動平均）。日本付近の 140̊Eを中心に強い正

偏差が持続的に見られる。これが、残暑をもたらした亜熱帯ジェット気流の北への蛇行の持続、すなわち強

いリッジの持続を表している。そのような状況の中で、９月15日頃からは日本付近の正偏差から東側に負偏

 
第5.1.7図 2012年９月の記録的な残暑と定常ロスビー波束の伝播 

左）300hPaのジオポテンシャル高度の平年偏差。40̊N～60̊Nで平均した時間経度断面図。2012年９月１日～９月

22日。５日移動平均。等値線間隔は 30m。右）300hPaの Takaya and Nakamura(2001)の定常ロスビー波の「波の

活動度フラックス」（矢印）。水平成分のみ。2012年９月16日～９月20日の５日平均。ベクトルのスケールは図

の右下を参照で、単位はm2/s2。等値線は、300hPaの流線関数平年偏差で、単位は106m2/s。等値線の間隔は4x106m2/s。 
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差、正偏差、負偏差、正偏差と、波長が経度にして90度ぐらいの波列状の偏差が見られるようになった。こ

の波列状の偏差パターンは東西に動かず、偏差の強さが次第に東に動く、定常ロスビー波束の伝播の特徴を

示している。この伝播に伴い、日本付近の経度における偏差は９月下旬に入って弱まり、対応して記録的な

残暑も終わった。このことを Takaya and Nakamura(2001)の定常ロスビー波の「波の活動度フラックス」で

確認する。第5.1.7図右は９月16～20日の５日平均場の300hPaの「波の活動度フラックス」と流線関数偏

差を示す。日本付近から北太平洋、北米にかけて波列状の偏差パターンと強い東向きの「波の活動度フラッ

クス」が見られ、振幅の大きな定常ロスビー波束が伝播していることが確認できる。図は略すがその前の時

期にはこのような波列や「波の活動度フラックス」は見られない。北日本に記録的な残暑をもたらした亜熱

帯ジェット気流の持続的な北への蛇行は、下流に大振幅の定常ロスビー波束を射出することによって次第に

弱まった、ということが分かる。  
5.1.9 順圧ロスビー波の伝播 
第 5.1.5項や第 5.1.6項で述べたとおり、季節予報や異常気象の解析で取り扱う、ほぼ定常かつ地球規模

ほどは波長が長くないロスビー波は、成層圏までは伝播できず、また、対流圏では鉛直にほぼ立った順圧的

（対流圏界面付近でもっとも振幅の大きな）な構造をしている。このため、地衡風が鉛直方向について一様

であると仮定し、準地衡風渦位方程式(5.1.17)をさらに単純化し、 
    ቀ பப୲ +  𝐯୥ ∙ ∇ቁ (∇ଶψ + f଴ + βy) = 0                                                                                                              (5.1.32) 
とする非発散順圧渦度方程式や、山岳や大規模加熱による強制やエクマン層における摩擦を考慮する発散順

圧渦度方程式；          ቀ பப୲ +  𝐯୥ ∙ ∇ቁ (∇ଶψ + f଴ + βy) = − ୤బୌ 𝐯୥ ∙ ∇h − f଴ D − ε∇ଶψ                             (5.1.33) 
を用いてロスビー波の伝播や生成についての力学的な考察をすることもある。ここで、H は平均的な層の厚
さ、hは山岳の標高（Hに比べて十分低いとする）、Dは水平発散、εはエクマン層における摩擦による相対渦
度の減衰係数である。式(5.1.33)の右辺第１項は、風が大規模な山岳に当たってできる上昇流で渦管が縮む効
果を表している。第２項は、大規模な対流活動などに伴う発散風によって渦管が広がる効果を表している。

大規模な山岳や対流活動が渦度を変位させる、すなわちロスビー波を強制する、ということである。なお、

準地衡風近似ではβ =一定としているが、それを実際の地球のようにβ自身が緯度によって変化する（緯度が
低くなるにつれ大きくなる）ことを考慮する場合もある。この順圧渦度方程式から季節予報に関わる多くの

ことの理論的考察が可能となる。   例えば、一様な基本場の西風 U が山に当たり続けることによってできる微小な定常応答を考える(James 
1994)。式(5.1.33)を Uの回りに線形化する（(ug, vg)=(U- பநᇲப୷ ,  பநᇲப୶ )とおき、非線形項を落とす。以下、微小擾
乱の記号 ᇱは省く）と、 
    ቀ பப୲ +  U பப୶ቁ ∇ଶψ + β பநப୶ = − ୤బ୙ୌ ப୦ப୶ −ε∇ଶψ                                (5.1.34) 

となる。山の標高はh = h଴・exp(ikx + ily)と波の形をしていると仮定する。十分時間がたって定常状態にな
った場合に、ψも波の形ψ = Z・exp(ikx + ily)を仮定し、式(5.1.34)に代入すると、ψの振幅 Zは、 
     Z = ୤బ୙{(୙ି ಊేమ)ା౟಍ౡ }{ቀ୙ି ಊేమቁమାቀ಍ౡቁమ} ୦బୌ୏మ                                              (5.1.35) 
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となる。ここで、Kଶ = kଶ + lଶである。この定常応答の振幅の絶対値は、 
    |Z| = ୤బ୙{ቀ୙ି ಊేమቁమାቀ಍ౡቁమ}భమ ୦బୌ୏మ                                        (5.1.36) 

となる（h = h଴・exp(ikx + ily)としたが、これは実際の地形をフーリエ展開したうちの１成分と思ってもよ
い）。鍵となるパラメーターは

ஒ୙୏మである。もし、エクマン層における摩擦がない、すなわちε = 0とすると、
ஒ୙୏మ = 1の場合には式(5.1.36)の分母が 0 となり、定常応答の振幅が無限大になってしまう。つまり、共鳴で
ある。実際にはεは 0 ではないので共鳴は起きないが、 ஒ୙୏మ = 1あるいはこの条件に近い波数の波の振幅が大
きくなり、卓越することは起こり得る。今、45̊Nで、U=15m/s、南北方向の波長～10,000km、すなわち l=6.3
×10-7m-1の波を考え、エクマン層における摩擦による減衰の時定数を５日、すなわちε = ଵହ日 = 1/(5 ×86400)s-1、H と h0の比を 1/10 とし、式(5.1.36)の|Z|の東西方向の波数に対する変化（第 5.1.8図）を計算
すると、確かに k2= ஒ୙୏మ −l2〜6 × 10ିଵସm-2（〜波長 8,000km～45̊Nでの波数 4弱）の近辺で振幅が大きくなっ
ている。山の強制に対する実際の大気の応答は当然複雑ではあるが、こういった共鳴的な応答は現実の大気

にも起きていると考えられている（平年値で見られる偏西風の蛇行など）。 
次に、限られた場所にある山岳や対流による加熱などによって強制されるいろいろな波長の定常ロスビー

波束が、南北方向に構造を持つ基本場 U(y)のもとでどのように伝播するかを考える。この基本場の場合、式(5.1.32)を基本場 U(y)の周りに線形化した非発散順圧渦度方程式は、     ቀ பப୲ +  U பப୶ቁ ∇ଶψ + (β − பమ୙ப୷మ) பநப୶ = 0                                                                                                                     (5.1.37) 
となる。波の伝播を考えるので右辺は 0としている。ここで擾乱の流線関数ψを、 

 
第5.1.8図 一様な東西風U(=15m/s)の回りに線形化した発散順圧渦度方程式における山岳の強制に対する定常応答 

南北方向の波長～10,000㎞、エクマン層における摩擦による減衰の時定数を５日、H（平均的な層の厚さ）と h0（山
の高さ）の比を1/10、45̊Nとし、式(5.1.36)の|Z|を東西方向の波数毎に書いた。詳しくは本文参照のこと。 
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   ψ = ψ଴exp {i(kx + ly − σt)} 
のように、東西波数 k、南北波数 l、振動数 σ の波の形に仮定して式(5.1.37)に代入すると、順圧ロスビー波
の分散関係式； 

  σ = kU − ୩(ஒିಢమ౑ಢ౯మ)୩మା୪మ                                                     (5.1.38) 
が得られる。ここで定常な強制に対する定常な応答（すなわち、σ = 0）を考えると、分散関係式は南北波数lの診断式、 

    lଶ = ஒିಢమ౑ಢ౯మ୙ − kଶ = Ksଶ − kଶ                                                       (5.1.39) 
となる。lが虚数の場合には、強制によって作られた擾乱は波としては伝播できず、強制から離れると減衰す
る。式(5.1.39)から分かるとおり、東西波数ｋの波が伝播できる条件はKs = {ஒିಢమ౑ಢ౯మ୙ }భమに依存している。Ksが実
数で kより大きい場合に伝播可能である。 
今、ロスビー波束が緯度とともに変化する Ksの場の中を伝播することを考えよう。ここでは、東西波数 k

と南北波数 l、振動数σは、１波長あるいは１周期程度の範囲では大きくは変わらないものの、時間的・空間
的に変化する、と仮定する4。あらためて分散関係式をσ = σ(k, l, β∗)とおき、群速度(Cgx, Cgy)で移動する系
に乗ってσ、k、l の時間変化を考える。ここで、①波の位相Θを Θ = kx + ly − σt と置くと、定義からப஀ப୶ = k,   ப஀ப୷ = l,   ப஀ப୲ = −σなのでப୩ப୲ = − ப஢ப୶,   ப୪ப୲ = − ப஢ப୷,  ப୩ப୷ = ப୪ப୶ 、②C୥୶ = ப஢ப୩ ,   C୥୷ = ப஢ப୪、③β∗は yだけの関数、
であることを用いると、    ୈ౦஢ୈ୲ ≡ ቀ பப୲ + C୥୶ பப୶ + C୥୷ பப୷ቁ σ = ப஢ப୩ ப୩ப୲ + ப஢ப୪ ப୪ப୲ + ப஢பஒ∗ பஒ∗ப୲ + ப஢ப୩ ப஢ப୶ + ப஢ப୪ ப஢ப୷ = ப஢பஒ∗ பஒ∗ப୲ = 0 
           ୈ౦୩ୈ୲ = ப୩ப୲ + ப஢ப୩ ப୩ப୶ + ப஢ப୪ ப୩ப୷ = − ப஢ப୶ + ப஢ப୩ ப୩ப୶ + ப஢ப୪ ப୩ப୷ = − ப஢பஒ∗ பஒ∗ப୶ = 0  
           ୈ౦୪ୈ୲ = ப୪ப୲ + ப஢ப୩ ப୪ப୶ + ப஢ப୪ ப୪ப୷ = − ப஢பஒ∗ பஒ∗ப୷ ≠ 0  
である。ここで、

ୈ౦ୈ୲ ≡ ቀ பப୲ + C୥୶ பப୶ + C୥୷ பப୷ቁである。β∗が南北方向のみに依存するため、すなわち、波が伝播
する「媒体」が南北方向には変化するので南北波数 lは変化するが、東西方向には変化しないので東西波数 k
は変化せず、時間的にも変化しないので振動数σは変化しない。 
ここまで準備しておいて、東西波数 k で振動数σ(=0)の定常ロスビー波束の伝播を考える。分散関係式(5.1.38)から Cgx=ப஢ப୩ =  ஒ∗୏ర × 2kଶ、Cgy=ப஢ப୪ = ஒ∗୏ర × 2klなので、伝播の向きが x方向となす角 αは、 
 α =  tanିଵ ቀେ୥୷େ୥୶ቁ =  tanିଵ ቀ ୪୩ቁ 

となる。β∗はyだけに依存するので、群速度で移動する系に乗って考えると、前述したとおりk=一定、σ=一
定(=0)で、lが局所的に分散関係式を満たすように、すなわち全波数K2（=k2+l2）がKs2となるように変化す
る。このとき、 
                                                      
4 大きく変わると「波」として呼べなくなってしまう。実は平面波を考える場合にはこれまでもこの仮定を使ってきたが、

「大きく変わらない」ことから k、l、σがあらわに時間変化するとは説明してこなかった。 
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ୈ౦୩ୈ୲ = 0 

 ୈ౦୪ୈ୲ = ப୏ୱப୪ × ୈ౦୏ୱୈ୲ = ୏ୱ୪ × Cgy × ப୏ୱப୷ = ୏ୱ୪ × ୙×ଶ୩୪୏౩మ × ப୏ୱப୷ = ଶ୙୩୏ୱ × ப୏ୱப୷  
なので、 
 

ୈ౦୲ୟ୬஑ୈ୲ = ଶ୙୏ୱ × ப୏ୱப୷、あるいは、ୈ౦஑ୈ୲ = ଶ୙୩మ୏ୱయ × ப୏ୱப୷                                       (5.1.40) 
である。式(5.1.40)から、ப୏ୱப୷ > 0の緯度ではαが増え、ப୏ୱப୷ < 0ではαが減ることが分かる。このため、第5.1.9
図の左のように、Ksがある緯度で極大値K2を持ち、その南北で極小値K1を持つような緯度分布をしている場
合には、東西波数K1～K2の定常ロスビー波束は極大域からあまり離れられず5、第5.1.9図の右のように光学

でいうところの「導波管」に閉じ込められたようにその緯度帯に沿って東西方向に伝播する。この導波管に

捕捉された波は、南北方向に拡がらないので減衰も小さく、東向きに遠方まで伝播する。 

実際に解析された帯状平均（0̊～180̊Eの平均）の東西風Uとそれから計算したKsを第5.1.10図に示す。こ
こでKsは地球の半径で無次元化してあり、赤道における波数と同等となっている。12月の200hPaの平年値
（1981～2010年の30年平均値、JRA-25/JCDAS）である。ロスビー因子βが赤道域に向かって大きくなることに
対応してKsも大きくなるが、東西風の南北分布の影響で歪み、東西風Uの極大である32.5̊N付近、すなわち
亜熱帯ジェット気流の軸のやや南側の30̊NにKsの極大値がある。これは亜熱帯ジェット気流の中心付近ではUの緯度分布が上に凸6なのでபమ୙ப୷మが負で実効βが大きくなるためである。図に示すように東西波数５～６強、
すなわち波長7,000～9,000km程度の定常ロスビー波束がこの亜熱帯ジェット気流から離れられず東に伝播す
る。すなわち、これらの波長の定常ロスビー波束にとっては亜熱帯ジェット気流が導波管として働くのであ

                                                      
5 K1の緯度では東西波数 k1の波束の αが符号を変える、すなわち波束の南北の伝播の向きが変わる。 
6 第5.1.10図右で緯度を横軸にとった場合を考えると Uの緯度分布が上に凸になっている、すなわち Uの yによる２階
微分が負ということである。 

 
第5.1.9図 定常ロスビー導波管の模式図 

定常波の最大波数 Ksが左のような南北分布をしている場合には、東西波数 K1～K2の定常ロスビー波は右図のようにKsの極大域に捕捉されて伝播する。Hoskins and Ambrizzi(1993)のFig.2より転載。 
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る。また、45̊N付近にKsの極小が見られるが、これは亜熱帯ジェット気流の北側でUの緯度分布が下に凸でபమ୙ப୷మ
が正で実効βが小さくなるためである。これにより、亜熱帯ジェット気流の導波管の北側の壁が高くなるとと
もに、さらに北側の60̊N付近を中心とする２本目の導波管の形成に寄与している。Ksは20̊Nから南では急激
に大きくなるが、これは主に東西風Uが弱くなるためである。さらに南、10̊N付近にはUが0、すなわち定常
ロスビー波の位相速度とUが一致する場所が見られるが、ここは特殊な領域で、定常ロスビー波が吸収された
り、あるいは反射したりする領域（臨界緯度と呼ばれている）であり、解釈には注意が必要な緯度である。 
ここまでは基本場の東西風Uが経度方向には変化しないとして説明してきたが、Hoskins and 

Ambrizzi(1993)は、Uが経度方向にも変化する場合にも拡張して調べた。基本場の東西風Uが南北風Vよりも
十分大きく、かつ、基本場の渦度の緯度方向の変化の方が経度方向の変化よりも十分大きいと仮定して局所

的なUを用いて計算したKsの分布で、観測や順圧モデルを使った実験により得られる定常ロスビー波束の伝播
がある程度理解できることを示した。 
第5.1.11図の左上には、Hoskins and Ambrizzi(1993)にしたがって、１月上旬の平年値から計算した200hPa

の Ksの分布を示す（白抜きは、Ks2<0、すなわち定常ロスビー波が「波」として伝播できない領域）。北アフ
リカからユーラシア大陸南部を通り太平洋中部まで、アジアジェットに沿って Ksの極大域、すなわち定常ロ
スビー波の導波管が東西に長く伸びている様子が分かる。Ksの極大値は約 7で、Ksの南北分布から、東西波
数 k≒4以上の波はこの導波管に捕捉される。例えば、東西波数 k≒6（波長 7,000km弱）の波は、Ks=7の緯
度で l≒3.6、群速度 Cgの x軸からの傾き α=tan-1(l/k)≒30˚と見積もられ、少し屈折しつつ東向きに伝播する
ことが分かる。 
第 5.1.11図の右上には、Takaya and Nakamura(2001)の定常ロスビー波の「波の活動度フラックス」の水

平成分の１月上旬の平年値を示す（旬平均の平年偏差から「波の活動度フラックス」を作成し、それを1981

～2010年の 30年平均した）。左の Ks と合わせて見ると、亜熱帯ジェット気流の導波管に沿って、アフリカ
の北部からユーラシア大陸南部を通って、日本の南にかけて、東向きの「波の活動度フラックス」の大きな

領域が見られ、亜熱帯ジェットの導波管に捕捉された定常ロスビー波束がこの時期によく伝播することが分

かる。一方、ユーラシア大陸北部にも北欧から中部シベリアにかけて「波の活動度フラックス」の大きな領

 
第5.1.10図 12月の200hPa帯状平均（ここでは 0̊～180̊Eで平均）東西風（左）から計算したKsの緯度分布（右） 

東西風は平年値を使用。左図の横軸は東西風(m/s)、右図の横軸は Ksで赤道における波数。詳しくは本文参照のこと。 
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域が見られるが、これは北側の導波管に沿って伝播するものである。なお、ヨーロッパから地中海にかけて

南東向きの「波の活動度フラックス」が見られるが、これはヨーロッパや大西洋における振幅の大きなロス

ビー波（ブロッキング高気圧の崩壊に伴い形成されたものなど）が、亜熱帯ジェット気流の北側の Ksが小さ
くて伝播しにくい領域を乗り越えて、亜熱帯ジェット気流の導波管内に侵入して来るものである。このロス

ビー波が導波管内で東向きに屈折し、日本まで伝播し、しばしば日本の天候に大きな影響を与える。第5.1.11

図下には、更に８月上旬の Ksと「波の活動度フラックス」の平年値を示す。亜熱帯ジェット気流の北上に伴
い、導波管も40̊N以北まで北上していること、冬に比べ導波管の南側の壁が明瞭でなく「波の活動度フラッ

クス」も南向きの成分を持つ傾向があることなどが分かる。 
なお、ここで示した局所的な Ks は、東西風 U が大きく変わるジェット気流の入口や出口付近では実際のKs とは異なるし、実効 βも東西風の鉛直構造などを考慮すると実際の Ks とは異なるので、これを使った厳

密な議論は避けるべきであることは注意したい。ただし、ジェット気流が導波管となりその導波管に捕捉さ

れたロスビー波束が東向きによく伝播することは間違いない。 
このような定常ロスビー波が顕在化するのは、第 2.4.1項で説明したとおり、大規模な山岳や積雲対流活

動などの強制がある場合と、強い水平風のシアーによる順圧不安定や短い周期の波の集団効果など大気の内

部変動が原因となる場合とがある（尾瀬 2004）。また、西風ジェットの出口など、U が東西方向に大きく変
わる領域では、単純な伝播ではなく、群速度が遅くなることによる波の局所的な増幅や、それに引き続く砕

波が発生したりする。 

  

 
第5.1.11図 200hPaのKs（左）とTakaya and Nakamura(2001)の波の活動度フラックス（右） 

1981～2010年の 30年平均。左の Ksは赤道における波の数で色で表示。30年平均の 200hPa東西風から計算。白抜
きは、Ks が虚数となり定常ロスビー波が存在できない領域。上：１月上旬、下：８月上旬。右の波の活動度フラッ
クスは各年について計算した後に平均した。ベクトルのスケールは図の右下のとおりで単位はm2/s2。 
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5.2 赤道 β平面近似による低緯度の大気の大規模な循環の理解 
 地球の回転の影響が小さい低緯度では地衡風の関係が成立たず、これまでのような準地衡風渦位方程式に

基づいた議論は成立しない。一方、赤道においてコリオリ因子 fは 0となるが、その緯度変化であるロスビ
ー因子 βは最も大きくなり、その影響を受けた運動が起きる。そこで、運動方程式においてコリオリ因子 f
を赤道のロスビー因子 βを使って f=βyと置き換える「赤道 β平面近似」のもと、低緯度の大規模な運動に
ついて議論することが多い。また、風が弱く、温度の水平方向の傾度が小さいので移流項が小さいため、静

止大気を基本場とする線形化した方程式に基づき擾乱の特性について考えることも多い。以下、松野(1981)

やMatsuno(1966)に沿って、静止大気の周りに線形化した「赤道 β平面近似」の方程式系を用いて赤道域に
おける大規模な運動について説明する。やはり、数式が出てくるが、それを一つ一つ追う必要はなく、要点

を掴んでもらえればよい。  
5.2.1 赤道 β平面近似と浅水方程式 
この近似による、摩擦と非断熱加熱を無視した場合の logP座標の東西方向と南北方向の運動方程式、連続

の式、熱力学の方程式はそれぞれ以下のとおりである。                                  ப୳ப୲ − βyv = −  பமப୶                                                     (5.2.1) 
                            ப୴ப୲ + βyu = −  பமப୷                                                       (5.2.2) 
                                ப୳ப୶ + ப୴ப୷ + ଵ୮ ப(୮୵)ப୸ = 0                                                           (5.2.3) 
                               பப୲ (பமப୸) + Nଶw = 0                                                             (5.2.4) 
式 (5.2.3)と式(5.2.4)から鉛直流 wを消すと、 
                            ப୳ப୶ + ப୴ப୷ − ଵ୮  பப୸ { ୮୒మ பப୸ ቀபமப୲ቁ} = 0                                                (5.2.5) 
が得られる。ここで、式(5.2.1)、式(5.2.2)、式(5.2.5)は u、v、ϕを未知数とする閉じた方程式系となってい
る。ｚに関する微分や zの係数は式(5.2.5)の左辺第３項にのみ含まれており、それを(定数)×ቀபமப୲ቁと置ければ、
水平方向と鉛直方向に分離して議論することが可能となる。また、重力の影響を受けた回転する球面上の運

動なので、それを水平方向と鉛直方向に分けて議論することは合理的である。このようなことを考慮して変

数を 
           u = u෤(x, y, t)χ(z)、v = v෤(x, y, t)χ(z)、ϕ = ϕ෩(x, y, t)χ(z)                             (5.2.6) 

と分離すると、次の式の組を得る。                               ப୳෥ப୲ − βyv෤ = −  பம෩ப୶                                                             (5.2.7) 
                         ப୴෥ப୲ + βyu෤ = −  பம෩ப୷                                                               (5.2.8) 
                            பம෩ப୲ + gh(  ப୳෥ப୶ + ப୴෥ப୷) = 0                                                          (5.2.9) 
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                            ଵ୮  ୢୢ୸ ቀ ୮୒మ ୢ஧ୢ୸ቁ = − ଵ୥୦ χ                                                         (5.2.10) 
式(5.2.7)～式(5.2.9)は擾乱の水平構造と時間変化を決め、式(5.2.10)は鉛直構造を決める方程式である。式(5.2.10)の鉛直構造を満たす擾乱は、式(5.2.7)～式(5.2.9)の水平構造を持つ、ということである。ここで変数
分離のための常数を − ଵ୥୦と置いた理由は、式(5.2.7)～式(5.2.9)において仮にϕ෩ = gηと置くと、深さ hの海に
おける表面の変位ηについての回転系の浅水方程式（波長に比べ十分浅い水の動きを表す方程式）と同じにな
るためである。浅い海において水が集まって表面がηだけ盛り上がる式(5.2.9)と、それに伴う圧力勾配に応じ、
コリオリ力の影響を受けた運動（式(5.2.7)と式(5.2.8)）が生じる。このようなことから hを「等価深度」と
呼ぶ。 
 ここで、等温大気を仮定するとブラントバイサラ振動数 Nは一定となるので式(5.2.10)の解は、                χ(z) = exp (୸ୌ ± imz) 
と求められる。ここで mは次の関係を満たす；                h = ୒మ୥ቀ୫మା భరౄమቁ  Hは前述した等温大気のスケールハイトである。仮に、熱帯の対流圏で地表と圏界面付近（16kmとする）で
符号が反対となる擾乱を考える。大規模な積雲対流活動により対流圏中層に加熱があった場合の応答として、

下層に低気圧、上層に高気圧という鉛直構造をした擾乱がよく見られる（第１傾圧モード）が、それを考え

るといったことである。この場合、m=π/16kmとなるので、前述のとおり H=7.5km、Nଶ=10-4s-2とすると、
等価深度 hは～240mとなる。すなわち、こういった鉛直構造を持つ擾乱は、水平方向には、深さ 240mの海
における浅水方程式に従った振る舞いをする。なお、この深さの海の重力波の位相速度は、ඥgh～50m/sであ
る。  
5.2.2 赤道ロスビー波と赤道ケルビン波   水平構造の方程式(5.2.7)～(5.2.9)からu෤とϕ෩を消して、v෤(x, y, t)についてまとめると、 
                          பப୲ [ ଵ୥୦ ቄபమ୴෥ப୲మ + (βy)ଶv෤ቅ − ቀபమ୴෥ப୶మ + பమ୴෥ப୷మቁ] − β   ப୴෥ப୶ = 0                               (5.2.11) 
となる。ここで、v෤(x, y, t) = V(y)exp (ikx − iσt)と置くと式(5.2.11)は、           ୢమ୚ୢ୷మ + (஢మ୥୦ − kଶ − ஒ୩஢ − ஒమ୥୦  yଶ)V = 0                                              (5.2.12) 
と書き換えられる。V → 0(y → ±∞)を境界条件とすると、この方程式は以下の分散関係； 
       ஢మ୥୦ − kଶ − ஒ୩஢ = (2n + 1) ஒඥ୥୦                                       (5.2.13) 

を満たす場合に、          V୬(y) = H୬(( ஒඥ୥୦)భమy) × exp (− ஒඥ୥୦  ୷మଶ )                                           (5.2.14) 
の解を持つ。ただし、n=0, 1, 2……である。ここで、Hn(Y)は n次のエルミート多項式；                                   H୬(Y) = (−1)୬exp (Yଶ) d୬dY୬ exp (−Yଶ) 
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である。これから分かるように、V଴(y)はexp ൬− ஒඥ୥୦  ୷మଶ ൰で表わされる赤道に最大振幅を持つ波で、Vଵ(y)は
y exp ൬− ஒඥ୥୦  ୷మଶ ൰で赤道で 0 かつ両側に一対のピークを持つ波、といったように n は波の南北構造を特徴づけ
る値である。エルミート多項式の yに係る係数の逆数le = (ඥ୥୦ஒ )భమは「赤道変形半径」と呼ばれている。式(5.2.14)
から分かるとおり、これらの波の南北の拡がりは「赤道変形半径」の範囲に限られている。上述した鉛直構

造を持つ擾乱（等価深度 h=240m）では、赤道変形半径 le は、(ඥ୥୦ஒ )భమ～( ହ଴ଶ.ଷ×ଵ଴షభభ)భమ～1,500kmである。これら
の波の南北幅は赤道を挟んだ南北の緯度15度程度ということであり、そのことからこれらの波を赤道域に捕

捉された波という意味で「赤道波」と呼ぶ。分散関係式(5.2.13)は振動数σに関する３次式なので、その根は
３つあるが、それらは振動数が大きいもの（左辺第１項が卓越するもの）と小さいもの（左辺第３項が卓越

するもの）に分けられ、近似的に、 
         σ ≒ ±ඥghkට1 + (2n + 1) ஒ୩మඥ୥୦ = ±ඥghkට1 + (2n + 1) ଵ୩మ୪ୣమ 
                      σ ≒ ିஒ୩୩మା(ଶ୬ାଵ) ಊඥౝ౞ = ିஒ୩୩మା(ଶ୬ାଵ) భౢ౛మ 
と解ける。上の式は東・西進する慣性重力波の分散関係式に対応している。慣性重力波とは、位相速度ඥghの
重力波が地球の回転の影響（ここではβ）で変形したものである。下の式はβを復元力として西進するロスビ
ー波の分散関係式に対応している。ただし、赤道域に捕捉されているので「赤道ロスビー波」と呼ばれてい

る。分母の第２項は、第 5.1節で説明したロスビー波の南北波数 l に対応する（実は、等価深度 h を通して
鉛直波数 mとも関係している）。 
 ここで、例えば、h=240m、n=1で、水平波数k = ଵ

地球半径
= ଵ଺.ଷ଻×ଵ଴ల௠の慣性重力波の周期を概算すると１日

程度である。一方、同じ条件で赤道ロスビー波の周期を概算すると30日程度であり、季節予報にとっては周

期が長い後者が重要である。なお、水平波数 k が小さい場合には、上述した赤道ロスビー波の分散関係を表
す式の右辺の分母では第２項が卓越し、n=1 の場合には分散関係式はσ ≒ − ඥ୥୦୩ଷ となる。等価深度 h の重力
波の約 1/3の位相速度で西進し、分散性は小さいということである。 
なお、n=0 の波は、東進する慣性重力波と西進する赤道ロスビー波の性質を合わせ持つ特殊な振る舞いを

する波で「混合ロスビー重力波」と呼ばれている。同様な条件で西進周期を概算すると３日程度であり、季

節予報で直接的に扱うことはあまりない（熱帯擾乱の発生とは大いに関係がある）。 
 これまでは南北風v෤で整理して赤道波を考えてきたが、別の波の候補としてv෤ = 0の波が考えられる。この
場合、式(5.2.7)～式(5.2.9)は、 
               ப୳෥ப୲ = −  பம෩ப୶                                                                   (5.2.15) 
                     βyu෤ = −  பம෩ப୷                                                                    (5.2.16) 
                         பம෩ப୲ + gh  ப୳෥ப୶ = 0                                                                (5.2.17) 
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となる。これらの式の解として仮に、u෤ = uු(y) exp{i(kx − σt)}、 ϕ෩ = ϕෙ(y) exp{i(kx − σt)}と置いて代入すると、         σuු(y) = 𝑘ϕෙ(y)                                                                  (5.2.18)         βyuු(y) = − ୢୢ୷ϕෙ(y)                                                              (5.2.19)                         σϕෙ(y) = ghkuු(y)                                                                (5.2.20) 
となる。式(5.2.18)と式(5.2.20)から、分散関係はただちにσ = ±kඥghであり、この波は等価深度 h の重力波
の位相速度を持つことが分かる。この関係式と、式(5.2.18)と式(5.2.19)から、 
    

ୢୢ୷ uු(y) = ∓y ஒඥ୥୦ uු(y) 
なので、 
          uු(y) = u଴exp (∓ β2ඥgh yଶ) 
となるが、yが大きくなったら発散する解は物理的に許されないので、結局、            σ = kඥgh、uු(y) = u଴ exp ൬− ஒଶඥ୥୦ yଶ൰ = u଴ exp ቀ− ଵଶ ୷మ୪ୣమቁ、ϕෙ(y) = ඥghu଴ exp ቀ− ଵଶ ୷మ୪ୣమቁ 
が得られる。この波は、 
① 重力波の位相速度ඥghで東進し、分散性がない（位相速度が波数によらない）。 
② 赤道で最も振幅が大きく、赤道対称で、y = ±√2leで振幅が赤道の exp(-1)倍となる。 
③ 南北風は 0だが、東西風とジオポテンシャルとの関係は地衡風的である。 
といった特徴がある。北（南）半球の海洋では岸を右（左）手に見て動く「ケルビン波」と呼ばれる波の存

在が知られているが、ここで示した波は、コリオリパラメーターfが 0となる赤道を岸として、北半球では岸
を右手に見て、南半球では左手に見て動く「赤道ケルビン波」と呼ばれているものである。前述した赤道ロ

スビー波と同じ条件の、等価深度 h=240mで水平波数k = ଵ
地球半径

= ଵ଺.ଷ଻×ଵ଴ల୫の赤道ケルビン波の周期は概算で
10日、位相速度は 50m/sである。このように時間スケールの長い赤道ケルビン波は、赤道ロスビー波と並ん
で、季節予報にとって重要な波である。 
 第5.2.1図には、これらの赤道波の分散関係の曲線を示す。横軸に無次元化した東西波数 k*、縦軸に無次
元化した振動数 σ*をとって、東西波数によって振動数がどう変わるか示したものである。等価深度 h=240m
の場合、縦軸の１は周期２日、0.1は20日程度、横軸の１は波長 9,000km、0.5は 18,000km程度になる。こ
れらのことと第 5.2.1図から、季節予報の時間スケールでは、図の下の方の赤道ロスビー波と地球規模程度

に波長の長い赤道ケルビン波が主な対象となることが分かるであろう。 n=1の赤道ロスビー波と赤道ケルビン波の水平構造を第5.2.2図に示す。n=1の赤道ロスビー波は赤道か
ら赤道変形半径程度（図の縦軸 y = ±1あたり）離れた緯度にジオポテンシャルのピークを持つ赤道を挟む南
北対称の分布をしており、ジオポテンシャルと風は赤道のごく近くを除き地衡風的な関係がある。東西風は

赤道で最も強い。一方、赤道ケルビン波は、前述したとおり赤道にジオポテンシャルと東西風のピークがあ

り、ジオポテンシャルと東西風は地衡風的な関係がある。もちろん南北風は 0 である。高気圧の東にジオポ
テンシャルと同じ構造をした収束域があるが、この収束によって水面が上がり（ジオポテンシャルが大きく

なり）、結果として高気圧が東に進む、すなわち赤道ケルビン波が東進することが分かる。なお、ここには示

さないが、n=2 の赤道ロスビー波は、ジオポテンシャルが赤道を挟んで南北反対称で風はそれと地衡風的な
関係にあるが、赤道にはジオポテンシャルと対応のない循環がある。 
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第5.2.1図 赤道波の分散関係を示す曲線(n=4)まで 

縦軸はコリオリ振動数 β×leで無次元化した振動数 σ。等価深度 hが 240mの場合、1は周期約２日に対応する。横軸
は、赤道変形半径の逆数 le-1で無次元化した東西波数 kで、正は東進、負は西進する波。等価深度 hが 240mの場合、1は波長約 9,000kmに対応する。Kiladis et al.(2009)のfigure.2に加筆。 

 
第5.2.2図 n=1の赤道ロスビー波（左）と赤道ケルビン波（右）の水平構造 

無次元化した東西波数 k=1の波。横軸は位相で１波長分。影やハッチのない等値線はジオポテンシャルで実線は正、
波線は負。ハッチは発散、影は収束、矢印は水平風。すべて無次元化してある。Kiladis et al.(2009)の figure.3

に加筆。 
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5.2.3 定常加熱に対する松野-ギル応答 
 ここまでは、非断熱加熱のない場合の赤道波について説明してきたが、本項では、赤道付近の対流圏中層

を中心に定常な非断熱加熱があった場合に、十分時間がたった後の熱帯大気の定常応答について説明する。

熱帯の平年の循環やエルニーニョ現象に関わる循環などを力学的に理解する上で重要な松野－ギル応答であ

る。 

 式(5.2.7)～式(5.2.9)に摩擦と非断熱加熱を加え、定常状態を考えるので時間変化項を 0と置くと、 
                         −βyv෤ = −  பம෩ப୶ − ୳෥ఛ                                                           (5.2.21) 
                               βyu෤ = −  பம෩ப୷ − ୴෥ఛ                                                           (5.2.22) 
                                   gh ቀ  ப୳෥ப୶ + ப୴෥ப୷ቁ = −  ம෩ఛ − Q                                                     (5.2.23) 
となる。ここで、τはレイリー摩擦あるいはニュートン冷却と呼ばれる過程による応答の減衰の強さを表す係
数で、境界層での摩擦や長波放射による冷却などを最も簡単に表したものである。Qは非断熱加熱に関わる量
で、Qが正の加熱は収束、負の冷却は発散に対応する。 
 Gill(1980)はこの方程式系に基づいて、赤道上の対流圏中層を中心に孤立した熱源Q； 
        Q(x, y) = Q଴F(x) exp ൬− ஒଶඥ୥୦ yଶ൰ = Q଴F(x) exp ቀ− ଵଶ ୷మ୪ୣమቁ 
            F(x) = ൝cos ቀ ஠ଶ√ଶ୪ୣ xቁ    |x| < √2le0                  |x| ≥ √2le  
を置いた場合の応答を調べた。対流圏の中層における加熱に対する、対流圏で半波長分の鉛直構造を持った

（すなわち下層と上層で逆の符号の）応答を考えよう、ということである。第5.2.3図には、τ = ଵ଴(ଶஒඥ୥୦)భమ（等

 
第5.2.3図 赤道域に孤立した非断熱加熱（上）を置いた場合の対流圏下層の大気の定常応答（下） 

下の実線はジオポテンシャルを表し、値は全て負である。矢印は大気の定常応答における水平風を表し、２つの図と

も同じものを描画している。対流圏中層を中心に非断熱加熱（例えば、大規模な積雲対流群による凝結加熱など）が

あった場合の対流圏下層の応答に対応する。東西・南北ともに、赤道変形半径 leを２の平方根で割った値で無次元化
してある。Gill(1980)のfigure 1に加筆した。 
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価深度h=240mの場合には、２～３日程度でexp(-1)となる減衰の時定数）とした場合の定常応答（ジオポテ
ンシャルと水平風）を示す。対流圏下層の応答を見ている（上層はこの逆符号）。加熱域の東には、ジオポテ

ンシャル・東西風ともに赤道に沿って最も振幅が大きく、赤道から離れるに従って南北対称に小さくなって

おり、南北風が0の応答が見られる。これは、加熱によって強制された赤道ケルビン波である。一方、加熱域
の西には、赤道から離れた緯度に南北対称に低気圧とそれに対応する地衡風的な循環が見られる。これは、n=1の赤道ロスビー波に対応している。この図に見られる定常強制に対する定常応答を松野－ギル応答と呼
ぶ。 
定常強制に対する応答なので、東西方向には、振動数の小さな、すなわち、東西波数が小さな（波長の長

い）応答が「共鳴」的に卓越している。応答の東西方向の長さは減衰の時定数τに依存し、τが大きく減衰が
ゆっくりならば、東西方向により伸びた応答となる。また、加熱域の東側と西側の東西方向の長さの違いは、

赤道ケルビン波とn=1の赤道ロスビー波の位相速度の違いのためである。赤道ケルビン波に対応する東側の
応答の方がほぼ３倍長い。なお、図では東西南北方向ともに赤道変形半径leを２の平方根で割った値で無次
元化してある。このため、例えば、等価深度h=240mの場合にはleは1,500㎞程度なので、図のy=1やx=1は緯
度にして10度程度に値する。この図では、南北方向には40̊S～40̊N、東西方向には経度にして250度分が描画

してあると思えばよい。また、この等価深度の赤道ケルビン波の位相速度は50m/s程度なので、１日につき4,000km程度東進する。一方、ここでは前述したとおり振幅がexp(-1)となる時定数τは２～３日である。これ
らのことは、加熱の中心から10,000km程度東に離れたあたりの振幅が加熱域のそれのexp(-1)となる、という
ことを意味している。 
ここでは、赤道を中心とする加熱域を置いたが、赤道から離れた緯度に置くと応答も異なって来て、加熱

域の西側では赤道反対称のn=2の赤道ロスビー波が卓越することもある。定常強制に対して、振動数の小さ
い赤道波の重ね合わせとして応答が現れるのであるが、それぞれの赤道波の重みは加熱の水平構造に対応す

る、ということである。一方、加熱域の東側では、振動数が小さい赤道波は赤道ケルビン波しかないので、

定常強制に対する定常応答としてはそれだけが卓越する。  
5.2.4 現実大気の赤道波 

 これまでは、静止大気の回りに線形化した赤道β平面近似に基づいて赤道波の特性について議論してきたが、
現実にはそのような波はあるのだろうか？ 現実の大気の解析結果（Wheeler and Kiladis(1999)など）によ

れば、ここで紹介した分散関係を満たす赤道波は頻繁に解析されるが、等価深度hはこれまで使ってきた
「240m」と同程度の200mを中心とするものと、それよりはかなり浅い「25m」を中心とするものがある。こ
のうち前者は、第5.2.3項で紹介した対流圏で鉛直に半波長程度の赤道波に対応するものである。一方、後者

は、対流と結合した赤道波に対応している。対流活動を伴うことや周期が長いことから、直接的には後者の

方が季節予報にとってより重要である。 
赤道域は対流不安定であり水蒸気が豊富なので、上昇流のある赤道波は積雲対流を伴う。第5.2.4図（第

2.4.11図の再掲）は、赤道域の積雲対流の指標である衛星の輝度温度の波数－振動数パワースペクトルを示

す（赤道対称成分のみ）。輝度温度を見ることで、積雲対流と結合した赤道波を抽出している。1983～2005

年の23年間のデータについて15̊S～15̊Nで平均したもので、赤色ノイズのパワースペクトルとの比が描いて

あり、信号が95%以上の信頼度で対流活動の変動が有意な領域に影が付けてある。南北対称成分のみ表示して

ある。補助線として、等価深度8、12、25、50と90mの赤道ケルビン波、n=1の赤道ロスビー波、n=1の慣性
重力波の分散曲線が描かれているが、この図の波数－振動数空間内のうち周期３日以上に絞ると、変動が有

意な領域が３つ見られる。１つは、図の中央下から右上に伸びる細長い領域である。赤道ケルビン波の分散
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曲線（赤道ケルビン波は分散性がないので直線だが）に沿っていることから分かるとおり、その波が関係し

ている東向きに進む対流活動である。これは積雲対流と結合した赤道ケルビン波である(Kiladis et al. 

2009)。そのうち季節予報に関係の深い周期の長いもの、すなわち波長の長いものは等価深度25m（＝位相速
度が約15m/s）の分散曲線に沿った変動の振幅が最も大きい。２つ目は、図の中央下から緩やかに左上に伸び
る領域である。n=1の赤道ロスビー波の分散曲線に沿っていることから分かるとおり、その波が関係する西
向きに進む対流活動である（積雲対流と結合した赤道ロスビー波）。そのピークは東西波数３～４で、やはり

等価深度25mぐらいの分散曲線に沿った変動の振幅が最も大きい。３つ目のピークが、図の中央下からやや右
の塊りである。周期が30日を超え、東西波数１で東進するものが中心である。赤道ケルビン波や赤道ロスビ

ー波の分散曲線とは分布が異なった３つ目のピークであり、第2.4.2項で説明したマッデン・ジュリアン振動

(MJO)に対応するものである。 
積雲対流と結合した赤道波の等価深度はなぜこんなに浅いのだろうか？ 鍵は、積雲対流に伴う凝結加熱に

ある。式(5.2.4)の熱力学の方程式に、積雲対流に伴う凝結加熱Qを加えると、 

 
第5.2.4図 衛星から測った輝度温度の波数－振動数パワースペクトル（第2.4.11図の再掲） 

赤道での東西波数が横軸、振動数が縦軸である。東西波数が正は東向き、負は西向きに異動する変動に対応。1983年

７月～2005年６月の23年間のデータについて緯度毎に南北対称成分のパワースペクトルを求め、15̊S～15̊Nで平均

したもの。赤色ノイズのパワースペクトルとの比が記述してあり、等値線間隔は0.1で、95%以上の信頼度で対流活動

の変動が有意な領域（1.1以上）を記載。図中の曲線は、等価深度 8、12、25、50及び 90mについて、静止大気の浅
水方程式から求められる赤道ケルビン波、n=1の赤道ロスビー波、n=1の慣性重力波の分散曲線である。Kiladis et. 
al.(2009)のfigure 1に加筆。 
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                           பப୲ (பமப୸) + Nଶw = Q                                            (5.2.24) 
となる。ここで、凝結加熱は上昇流と比例する、すなわち、Q = αwNଶと仮定すると、式(5.2.24)は、                             பப୲ (பமப୸) + (1 − α)Nଶw = 0                                           (5.2.25) 
と変形できる。これを式(5.2.24)と比較すると、凝結加熱が静的安定度Nを(1 − α)భమの比率だけ小さく（不安定
化）していることに相当する。等価深度hはh = ୒మ୥ቀ୫మା భరౄమቁなので、このことは、hを(1 − α)倍にしていること
に相当する。解析では、前述したとおり対流と結合していない赤道波の等価深度h=200m、結合した場合h=25m
の波が卓越しているので、α ≒ 0.9ならばこの効果で説明できる。このことは、凝結加熱Qの多くの部分が上
昇流による断熱冷却とバランスするならば成り立つことを意味している。αの正確な数字は別として、熱帯域
では実際にそのようなバランスが成り立っている(Kiladis et al. 2009)。なお、(1 − α)భమNを「実効静的安
定度」(effective static stability)と呼ぶことがある。ただし、この効果以外に、「擾乱の鉛直構造が第１

傾圧モードよりも浅い構造をしていれば等価深度も浅くなる」など、「実効静的安定度」を考えれば全ての問

題が片付くといった単純な話ではないことに注意が必要である。   
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5.3 熱帯大気と中・高緯度大気との関係 
 第 5.1節では準地衡風近似に基づき中・高緯度の大規模な大気循環の性質について、一方、第 5.2節では

赤道 β 平面近似に基づき熱帯域の大規模な大気循環の性質について述べた。では、両者はどのように関係す
るのだろうか？ 本節では、季節予報を作成する上で重要な、熱帯から中・高緯度大気への影響のうち、中・
高緯度に見られる対流圏上層で最も振幅が大きい等価順圧7な構造をした擾乱への影響について説明する。  
5.3.1 熱帯の熱源に対する直接的な応答 
 季節予報で扱う大規模な大気循環の特質は、熱帯と中・高緯度では大きく異なる。その要因の１つは、熱

帯と中・高緯度における地球の回転の影響の違い、すなわちコリオリ因子 f の大きさの違いである。第 5.1
節で述べたように、fが大きな中・高緯度では、擾乱の回転成分が強く、かつ、鉛直方向のつながりが強くて
等価順圧（圏界面付近で最も振幅の大きい）な構造をしていることが多い。一方、第 5.2節で述べたようにfが小さな熱帯域の大規模な擾乱は発散成分が強く、かつ鉛直方向のつながりが弱く対流圏中層を節とする傾
圧構造（第１傾圧モード）をしていることが多い。このため、熱帯大気の中・高緯度大気への影響を考える

上では、熱帯域における発散及び第１傾圧モードの擾乱と、回転成分主体で熱帯とは異なる等価順圧な鉛直

構造をした中緯度の擾乱が、どう関係するかを考えることが重要となる。 
Jin and Hoskins(1995)は、全球プリミティブモデルを用いて、熱帯域の定常な加熱（積雲対流による加熱

を想定し、対流圏中層を最大とする）に対する全球大気の応答を時間発展的に調べた。第 5.3.1図は、日付

変更線の赤道を中心とする東西に伸びた楕円形の加熱を与え始めてから15日後の応答である。左図にあるよ

うに、基本場が静止大気の場合には、加熱の北西側と南西側の上層に高気圧性循環、下層に低気圧性循環の

対（赤道ロスビー波）、加熱の東側は赤道に沿って下層東風、上層西風（赤道ケルビン波）と第5.2.3図で示

した松野－ギル応答が熱帯域に見られる（第 5.2.3図は海面気圧で第 5.3.1図は流線関数なので違ったよう

                                                      
7 鉛直方向に位相は変わらないが振幅が異なる鉛直構造を等価順圧と呼ぶ。 

 
第5.3.1図 熱帯の定常な凝結加熱に対する応答 

日付変更線の赤道を中心とする楕円型の加熱（左下図の陰。加熱の鉛直方向の中心は400hPa付近で、加熱率は5K/day）

を与え続けて15日目の流線関数。上：対流圏上層の約250hPa（等値線間隔は10×105m2s-1）、下：対流圏下層の約780hPa

（等値線間隔は5×105m2s-1）。左の基本場は静止大気、右の基本場は冬（12～２月）の帯状平均場。Jin and Hoskins(1995)

のFig.2とFig.5から図を選択して加筆。 
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に見えるが応答の本質は同じである）。中緯度にはこれといった応答が見られず、静止大気では応答は熱帯に

閉じることが分かる。 
一方、冬の帯状平均を基本場とする（右図）と、熱帯域の応答は左図の静止大気の場合と似ているものの、

北半球側の中・高緯度では全く異なっており、北東に伸びる波列状の応答が見られる。下層と上層の応答を

比較すると、中・高緯度では上層で振幅の大きい等価順圧の構造となっている。第 5.3.2図からも日付変更

線から東での等価順圧構造が確認できる。帯状平均を基本場とすることによって、静止大気を基本場とする

のと違い、熱帯の定常加熱によって中・高緯度に等価順圧の構造をした定常ロスビー波が強制された、とい

うことである。これは、 
① 熱帯で強制された第１傾圧モードの赤道ロスビー波の一部が、基本場の鉛直シアーの影響を受けて中・

高緯度で存在できる順圧的な定常ロスビー波に変換される。 
② 西風が吹いているので中・高緯度に定常ロスビー波が存在しうる。 
ことから理解できる。また、亜熱帯ジェット気流の存在により基本場の絶対渦度の南北勾配が強いため、熱

帯域における加熱に伴う上層の北向きの発散風によって、低緯度側の小さな絶対渦度が効果的に亜熱帯域に

移流され、それによって中・高緯度のロスビー波が強制されることも影響している。なお、南半球側の中・

高緯度での応答が小さいことから、熱帯域における加熱の影響は、冬半球側でより受けやすいことが分かる。

これは冬半球側の方が亜熱帯ジェット気流が赤道に近いためである。 

 
5.3.2 ロスビー波ソース 
 本節の最後に、Saradeshmukh and Hoskins(1988)にならって熱帯の加熱に伴う発散風による対流圏上層の

ロスビー波の生成について、単純な発散順圧方程式に基づいて説明する。 
水平風は発散成分と回転成分に分けることができ（ヘルムホルツの定理）、スカラー量である流線関数ψと

速度ポテンシャルχとを使うと、回転成分𝐯𝛙と発散成分𝐯𝛘は、 
    𝐯ந = 𝐤 × ∇ψ, 𝐯஧ = ∇χ                                       (5.3.1) 

 
第5.3.2図 熱帯の定常な凝結加熱に対する応答 

加熱と基本場は第5.3.1図の右図と同じで、日付変更線の赤道を中心とする楕円型の加熱、基本場は冬（12～２月）

の帯状平均場。時間積分開始後15日目の32̊Nの南北風の経度高度断面図。等値線間隔は0.3m/sで実線は正（南風）、

点線が０、破線が負（北風）。Jin and Hoskins(1995)のFig.7に加筆。 
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と書ける。ここで𝐤は鉛直方向の単位ベクトルである。回転風は流線関数の小さい方を左に見て流線関数に沿
って吹き、発散風は速度ポテンシャルの小さい方から大きい方に向かって速度ポテンシャルと直交した向き

に吹く。水平風を東西風 u、南北風 v という２変量で表現するよりも、速度ポテンシャルχと流線関数ψで表
現した方が、発散風によるロスビー波、すなわち回転風の生成がわかりやすい。なお、短期予報で良く使う

相対渦度ξ、発散Dと速度ポテンシャルχ、流線関数ψとは、 
      ξ = ∇ଶψ, D = ∇ଶχ                                                     (5.3.2) 
の関係がある。この式から分かるとおり、渦度や発散は流線関数や速度ポテンシャルのラプラシアンなので

空間パターンが細かいため、季節予報で対象とする大規模な循環を把握するには、流線関数や速度ポテンシ

ャルの方がより適している。 
このように分けると、発散順圧渦度方程式は、 
       ቀ பப୲ +  𝐯𝛙 ∙ ∇ቁ ζ = −ζ∇ଶχ − 𝐯𝛘 ∙ ∇ζ                                     (5.3.3) 
と書ける。ここでζは、ζ = ξ + fで絶対渦度である。対流圏上層を考えているので摩擦は小さいとして無視し
た。ここで、速度ポテンシャルで表される発散風に関係する項は、発散風による渦度移流項も含めて全てロ

スビー波の強制と考えて右辺に持って来た。右辺は、ロスビー波ソース； 
               S = −ζ∇ଶχ − 𝐯𝛘 ∙ ∇ζ                                            (5.3.4) 
と呼ばれている(Sardeshmukh and Hoskins 1988)。これは、S = −ζ∇ଶχ − 𝐯𝛘 ∙ ∇ζ =  −∇ ∙ ൫𝐯𝛘ζ൯ともまとめられ
る。式(5.3.4)のロスビー波ソース S の１つ目の項は、発散や収束による渦管の伸縮に関する項であり第 5.1
節でも説明した。発散ならば高気圧性の渦、収束ならば低気圧性の渦を作るといったことで分かりやすい。

ただし、赤道では絶対渦度ζが小さい（f が 0 なので）のでこの項も小さい。２つ目の項は、発散風による絶
対渦度の移流項である。亜熱帯ジェット気流の南側では絶対渦度の傾きが大きいので、熱帯の対流活動に伴

う発散風が効果的に小さい絶対渦度を北向きに移流し、高気圧性の渦を作る。第 2.4.4図のポンチ絵で説明

したのはこの項の効果である。この項があるので、熱帯での対流活動に伴う発散風がその中心から離れた中・

高緯度に渦、すなわちロスビー波を効果的に強制することができる。式(5.3.3)を基本場（平年値など）のま
わりに線形化した場合には、Sの偏差であるSᇱは、 
                 Sᇱ = −∇ ∙ ൫𝐯𝛘ᇱζ̅൯ − ∇ ∙ ൫𝐯𝛘ഥ ζᇱ൯  

       = −𝐯𝛘ᇱ ∙ ∇ζ̅ − 𝐯𝛘ഥ ∙ ∇ζᇱ − ζᇱ∇ଶχത −  ζ̅∇ଶχᇱ                                                                                                    (5.3.5) 
となる。ここで、 ഥは基本場、 ᇱは偏差を表す。季節予報でよく扱う、熱帯の対流活動の偏差に対する応答
を考える上では、式(5.3.5)の右辺のうちの第１項と第４項が、すなわち発散風の偏差が関わる項が重要とな
る。  
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