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南半球環状モードの遷移過程
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要 旨

南半球環状モードの極向き遷移過程について, 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。

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。
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1. はじめに

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; Watter-

son 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東

西風の偏差にはっきりと現れ，その空間パターンは

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; Thomp-

son and Wallace 1998, 2000)。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)の相似性



Fig. 1 Latitude-pressure section of the principal mode of the empirical orthogonal function analysis by use of

the covariance matrix for the variation of the zonal mean zonal wind. The percent variance and the

sampling error according to the North et al. (1982) test are given at the top of the figure. Solid and

dashed contours indicate positive and negative values, respectively. The contour interval is 0.0015, with

the zero contour omitted.

Fig. 2 Composite maps of the horizontal wind speeds on the latitude-pressure section for the cases when (a) the

PC1 ≥ 1, and (b) the PC1 ≤ −1, respectively. The contour interval is 5 m.

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を与える。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。

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 Limpasuvan and Hartmann 2001)。Lorenz and

Hartmann (2001) はスペクトル解析を巧みに用い



Fig. 3 Composite maps of the horizontal wind speeds and geopotential height anomalies on the 300-hPa surface

for the cases when (a) the PC1 ≥ 1, and (b) the PC1 ≤ −1, respectively. Solid and dashed contours
indicate positive and negative height anomalies, respectively. The contour interval is 25 m, with the zero

contour omitted. The regions with wind speeds greater than 30 ms−1 are shaded.

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。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。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; Kid-

son 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



Table 1 The list of date of the key-day (left), and cluster number of each event (right). Please see the text for

detail.

Fig. 4 Distances (m) between clusters merged at each stage of the cluster analysis are indicated by marks and

the thick line. The 21 samples of temporal evolutions of low-frequency geopotential height field at 500-

hPa, from day −10 to day +4 of the key-days, are analyzed via the average-linkage-method. The thin
solid line denotes the best-fit exponential function.

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,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, 極向き遷移過程に関して，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。

2. 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。

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 (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。

3. 解析手法

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]

 (2)

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
2V

2
λ − U2λ
−UλVλ
f
Θ0p
VλΘλ

 (3)

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

(∂Z/∂t) を次の式で計算する (Holopainen et al.

1982; Nakamura 1992)。µ
∂Z

∂t

¶
λ

≡ f
g
∇−2 ¡−∇ ·Vλζλ

¢
(4)

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
(U2HFT + V

2
HFT ) (5)

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。

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



Fig. 5 Composite maps of the horizontal wind speeds on the latitude-pressure section from (a) day −6, to (f)
day +4. The results are 5-day moving averages. The contour interval is 5 m.

式で求める。

θ =
1

2
tan−1

Ã
−UHFTVHFT

1
2 (V

2
HFT − U2HFT )

!
(6)

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。

4. 遷移イベントの定義

この節では SAMの極向き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。

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)。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 Fig. 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。

Figs. 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。

この鉛直分布の違いは, 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



Fig. 6 Composite horizontal wind speeds on the 300-hPa surface from (a) day −4, to (f) day +6. The results are
5-day moving averages. The contour interval is 5 ms−1, with contour values less than 25 ms−1 omitted.

The areas where the anomaly exceeds a 90% positive (negative) significant level are lightly (heavily)

shaded.

ジェット気流が存在することがわかる。

Fig. 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。Fig. 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 1.)。

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)を用いる。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 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 Fig. 4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



Fig. 7 Composite geopotential height anomalies on the 300-hPa surface from (a) day −4, to (f) day +6. The
results are 5-day moving averages. Solid and dashed contours indicate positive and negative anomalies,

respectively. The contour interval is 25 m, with the zero contour omitted. The areas where the anomaly

exceeds a 90% positive (negative) significant level are lightly (heavily) shaded.

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 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。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。

5. 結果

5.1 水平風の時間発展

まず、上記のように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。

Fig. 5は極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, Figs. 2a-bのHP

と LPに観測される緯度の間を, 徐々に極向き移動

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。Fig. 6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,

Fig. 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 (Fig. 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。

5.2 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 Fig. 7と Fig. 8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



Fig. 8 Composite geopotential height anomalies on the 500-hPa (upper panels) and 850-hPa (lower panels)

levels, respectively. Solid and dashed contours indicate positive and negative anomalies, respectively.

The results are 5-day moving averages. The contour interval is 25 m, with the zero contour omitted. The

areas where the anomaly exceeds a 90% positive (negative) significant level are lightly (heavily) shaded.

Fig. 9 The meridional distributions of the meridional component of the E-P flux anomalies (m2s−2) on the

300-hPa surface, averaged for (a) the high, and (b) low phase, respectively. Dashed and solid lines are

flux anomalies due to the low- and high-frequency transients, respectively.

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



Fig. 10 The same as in Fig. 9, except for the poleward transitional events from (a) day −4, to (f) day +6. The
results are 5-day moving averages.

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 (Fig. 6)。+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 (Fig. 6)。

5.3 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 (Fig. 9)。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 (Fig. 10)。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 (Fig. 9b)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 Fig. 11

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 Fig. 12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



Fig. 11 Composite horizontal local E-P flux anomaly vectors (m2s−2; scaled by the arrow at the bottom of

the top-left panel) due to low-frequency transients from (a) day −4, to (f) day +6. The results are
5-day moving averages. The areas of light and dark shading indicate where the meridional components

of the flux anomalies are greater than 10 m2s−2 (equatorward propagating) and less than −10 m2s−2

(poleward propagating), respectively. The contours of the geopotential height anomalies as shown in

Fig. 7 are superimposed as a reference.

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 (Fig. 10)。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 (Figs.

13c-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 (Fig. 6a)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。

5.4 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 (Fig. 14)と Z300LFT
の 1 点回帰図 (Fig. 15) 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日で平均を取っている。中高緯度



Fig. 12 The temporal evolution of composite 300-hPa level geopotential height tendency anomalies (m·day−1)
induced by low-frequency transients from (a) day −4, to (f) day +6. The results are 5-day moving
averages. Light (heavy) shading indicates positive (negative) tendency anomalies. The contours of the

geopotential height anomalies as shown in Fig. 7 are superimposed as a reference.

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, Figs.

11a-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。

Fig. 16 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。

5.5 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 (Figs. 13c-f)を生み出す

HFTの振る舞いについて解析する。Fig. 17a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 Fig. 10に示



Fig. 13 The same as in Fig. 12, except for the contribution from high-frequency transients.

Fig. 14 Zonal wavenumber-latitude section of power spectral densities of the meridional wind velocities due

to low-frequency transients at the 300-hPa level. The densities are averaged over the 21-day periods

between day −10 to day +10 of the key-days. The contour interval is 5 m2s−2. The thin lines indicate

wavelengths of 6000, 7000, 8000 km.

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。Figs. 17b-dは, Fig. 18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。Fig. 19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



Fig. 15 One-point regression maps of geopotential heights due to low-frequency transients. The reference point

is located at 120◦W, 55◦S. The data for the 21-day periods between 10 days prior to and 10 days after

the key-days of all the poleward transitional events are used. Note that day number given below each

panel represents the lag day, not from the key-day, but from the reference day of the regression. Solid

and dashed contours indicate positive and negative anomalies, respectively. The contour interval is 20

m, with the zero contour omitted. Shaded areas indicate where the one-point correlation is significant

at the 95% confidence level, as based on t-statistics. It is assumed that independent events occur every

7th-day, being the e-folding time of the autocorrelation of the PC1. This results in 48 degrees of freedom

for the data discussed presently.

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,

Figs. 19b-dで赤道向き EuHFT 偏差領域の東端が

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(Fig. 20)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。

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



Fig. 16 Total wavenumber for the barotropic stationary Rossby wave calculated from the dispersion relationship

of the Rossby wave. The 300-hPa level horizontal wind composite for the low phase is used for the basic

wind distribution.

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。

• 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 (Fig. 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。

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。



Fig. 17 Zonal averages of meridional component of EuHFT are calcurated over (a) hemisphere or sectors (b)A,

(c)B, and (d)C shown in Fig. 18. They are drawn on latitude-time sections. Solid and dashed contours

indicate positive and negative anomalies, respectively. The contour interval is 1 m2s−2, with the zero

contour omitted.

Fig. 18 The three sectors (A，B，C) where the zonal averages in Fig. 17 are calculated.
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Transitional Process of the Southern Hemisphere Annular mode. part 3: Poleward

Transitional Events
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Synopsis

The poleward transitional process of the Southern Hemisphere Annular Mode are Studied, based on
NCEP/NCAR daily reanalysis data for the period 1979-1999. The effects of low-frequency eddies precede
those of high-frequency eddies in driving the transitional events. The low-frequency eddies are regarded
as quasi-stationary Rossby waves propagating along the polar jet, with wavelengths of 7000 km. The
waves dissipate equatorward over the central and eastern Pacific Ocean, while they originally come from
the Indian Ocean through the waveguide associated with the polar jet. This anomalous equatorward
dissipation of wave activity induces an anomalous poleward momentum flux, which is responsible for
changes in the polar jet over the Pacific Ocean during the beginning stage. After the initial stage,
momentum forcing anomalies due to the high-frequency eddies rapidly appear. This forcing continues
to drive the core of the polar jet poleward, while the low-frequency eddies have completed their role of
inducing the anomalous poleward momentum flux during the earlier stage.

Keywords: annular mode; transitional process; Southern Hemisphere


