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要旨
大気の放射冷却と対流による熱輸送が釣り合う放射対流平衡 (Radiative-Convective

Equilibrium; RCE) 状態において，対流が自発的に組織化する現象が数値実験によって

初めて発見された (Held et al., 1993)．この降水システムの自己組織化は 25 年以上に

わたり研究され続けており，特に Bretherton et al. (2005) では顕著な自己組織化が報

告され，研究コミュニティにインパクトを与えた．近年は Wing et al. (2018) により

Radiative-Convective Equilibrium Model Intercomparison Project (RCEMIP) が提唱

され，相互比較実験の枠組みが整備されつつある．Bui et al. (2019) では，3次元雲解像

モデルを用いた数値実験により，水平風が QBO (Quasi-Biennial Oscillation; 準 2年周

期振動) 的振動を起こすこと，降水パターンが準平衡状態，スコールライン型，バックビ

ルディング型を交互に繰り返すことを示した．しかしこの実験では，水平領域が矩形で，

水平解像度が 5 km とかなり粗いため，他の RCE実験との比較が困難であった．

そこで本研究では，RCEMIPの枠組みに沿って水平領域を小さな正方形とし，水平解

像度を高くした実験を行い，降水パターンの振る舞いを調べることとした．あわせて，

Muller and Held (2012) で示された自己組織化の水平領域と解像度に対する依存性と，

Tompkins and Semie (2017) で示された sub-grid scale (SGS) の乱流混合効果に対する

依存性を再検討するため，この 2つの系統的なパラメータスイープ実験を行った．その結

果，成層圏において QBO的振動が起こり，これが対流圏に伝播して水平風速が大きくな

り，時間変動することにより，降水パターンに影響を与えることがわかった．降水パター

ンは，Bui et al. (2019) の結果とは異なるものの，ランダムに対流が起こる段階，降水域

が集中する段階，風の影響を受けて降水域が広がる段階という，大きく分けて 3段階の変

動を起こすことが確認できた．また，水平領域の大小よりも，SGS乱流混合効果のほうが

自己組織化を支配していることが明らかになった．しかし，OLR (Outgoing Longwave

Radiation) や鉛直速度を用いて組織化を定量化する指標である Iorg を計算した結果は，

SGS 乱流混合効果の差を有意に表すとは言えなかった．一方，大規模な下降流から組織
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化を定量化する指標である SF (Subsidence fraction) を用いると，この SGS乱流混合効

果の差が現れた．

また，気候の変化に対する降水システムの感度を調べるために，本研究では，SST

(Sea-Surface Temperature) を 293K から 307K まで変化させ，他の条件は固定して実

験を行ったところ，SSTが高くなるにつれて OLRの最小値が小さくなり，降水強度が高

まることが明らかになった．一方，組織化の観点からは，SSTがどの値でも組織化が起こ

り，Iorg を計算しても各実験に依存するような結果は得られなかった．

本研究では計算資源の制約から小さな正方形領域での実験にとどまったが，RCEMIP

の趣旨に沿った近年の研究では，小さな正方形領域での実験はあまり重視されておらず，

本研究はその性質を明らかにした点に意義がある．また，成層圏変動が降水パターンに与

える影響について長時間実験によって研究した例は Bui et al. (2019) 以外にはほとんど

ない．SST変化実験では，SSTの違いが降水強度の差につながるということに言及した

例は少なく，新たな知見が得られた．
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第 1 章 序論
放射対流平衡実験によって降水システムの自己組織化が起こることが初めて確認された

のは 1993年のことで，25年以上にわたり研究が行われてきている．近年は，種々のモデ

ルによって行われてきた研究結果を相互に比較するため，モデル間比較のための国際的な

共同研究プロジェクトが立ち上がっている．本章では，Wing et al. (2017)を参考に，降

水システムの自己組織化に関するこれまでの研究を紹介し，本研究の目的を述べる．

1.1 降水システムの自己組織化

放射対流平衡は，潜熱輸送がない場合に大気と地表が至る統計的な平衡状態であり，そ

こでは正味の放射冷却と対流加熱とが釣り合っている．この平衡状態は，熱帯大気の理想

化された状態であり，さまざまなモデル結果の診断に利用されている．

降水システムの自己組織化とは，放射対流平衡の数値シミュレーションにおいて，一様

な境界条件や強制を課しているにも関わらず，対流が自発的に空間的に組織化することで

ある (Wing et al., 2017)．放射対流平衡状態においてこのような不安定は，対流，放射，

周囲の水分，および地表面のフラックスの相互作用からもたらされると考えられている．

放射対流平衡下において降水システムの自己組織化が起こることを初めて報告したのは

Held et al. (1993)である．領域 640 km× 26 km，水平解像度 5 km の x−z 2次元雲シ

ステム解像モデルを用いた Heldらの実験では，水平風速の QBO的振動と降水システム

の自己組織化が起こることが明らかになっている（図 1.1）．また，Held らは，25℃ と

30℃ の 2通りの SST (Sea-Surface Temperature) で実験を行い，30℃ の場合のほうが

降水が伝播しやすいという結果を得た（図 1.2）．

Held et al. (1993)以後，3次元領域でも実験が行われるようになり，Bretherton et al.

(2005)は，3次元領域においても同様に降水システムの自己組織化が起こることを報告し

ている．Brethertonらの実験は，水平領域 576× 576 km，解像度 3 km の 3次元雲解像

モデル (Cloud-resolving model; CRM) によって行われた．ここでは，雲微物理には固
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相を考慮しない Kesslerスキーム (Kessler, 1969)が用いられていたことに注意する必要

がある．また，Brethertonらは多くの感度実験を行い，次のような結果を得ている．

• 水平領域の大きさを変化させたところ，384 × 384 km 以上でなければ組織化は起

きなかった．

• 領域平均の風速を地表で 0m/s，5 km 以下で西風 10−3 m/s，5 km 以上で西風

5m/s となるように緩和時間 2時間でナッジングを行ったところ，組織化が起こり

にくくなった．

図 1.1 領域平均した水平風速の高度-時間変化と，地上降水量の水平-時間変化 (Held

et al., 1993)．
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図 1.2 SST を (a) 25℃, (b) 30℃ とした場合の地上降水量の水平-時間変化 (Held

et al., 1993)．

これらの研究以降，降水システムの自己組織化に焦点を当てたさまざまな研究が行われ

てきているものの，それらは多種多様なモデルや実験設定によって得られた結果であり，

直接に比較対照するには不適切であった．そこで，モデル間での実験結果の直接比較を行

うべく，2018年に Radiative-Convective Equilibrium Model Intercomparison Project

(RCEMIP) が立ち上げられた (Wing et al., 2018)．RCEMIPでは，次の 3つの目的を

掲げ，さまざまなモデルにおける RCE実験の結果を集約している．

1. 温暖化に対する雲の応答や，RCEの気候感度を調べる．

2. RCEにおける，対流の組織化や熱帯の循環レジームの温度依存性を調べる．

3. 上の結果を含めた RCE状態のモデル間における頑健性 (robustness) を調べる．

RCEMIPでは，実験結果を比較できるよう，次のような設定で実験を行うことを要請

している．

• 下端境界条件として，SST は水平一様かつ一定とした上で，最低でも

295, 300, 305K の 3通りの実験を行うこと．
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• モデル下端は海面とし，海氷や陸地がないようにすること．

• 水平一様かつ一定な太陽放射を与え，日変化や季節変化がないようにすること．

• モデルは水平一様な温度と水分を与え，無風状態で初期化すること．対流が起こり

やすいように，対称性を破るランダムノイズを加えること．

• 非回転で実験を行うこと．すなわち，コリオリパラメータ f や自転角速度 Ω は 0

であること．

最近では，RCEMIP の趣旨に沿って進められた実験も報告され始めている．Yanase

and Takemi (2018)は，CRMによる高解像度の RCE実験を行い，水平解像度が雲の構

造に大きく影響するということを示している．ただし，彼らの実験は太陽放射の日変化を

取り入れていることに注意が必要である．

Arnold and Putman (2018)は，領域を区切った全球大気モデルを用いて，水平領域の

大きさと解像度についてのパラメータスイープ実験を行った．彼らの実験では，水平領

域を 1320 km 四方にとり，解像度を 55 km とした場合に組織化が起こり，この解像度を

3 km まで細かくしても組織化が維持されることが示された．また，水平領域を大きくし

ていくと，9900 km 四方の場合には，組織化したセルが領域内に複数現れることが示さ

れた．

Ohno and Satoh (2018) は，全球モデル NICAM (Nonhydrostatic ICosahedral At-

mospheric Model) で水平解像度を 14 km として実験を行い，鉛直解像度と雲微物理ス

キーム，SSTについて検討を行っている．従来の GCM (General Circulation Model; 大

気大循環モデル) による実験では積雲対流パラメタリゼーションを用いており，気候が温

暖化すると上層雲量が減ることがわかっているが，Ohno and Satoh (2018)では，積雲対

流をパラメタライズせず，雲微物理スキームを用いて解像することにより，気候の温暖化

に対して上層雲量が多くなることを示した．また，SSTに対する雲量の応答は，鉛直解像

度と雲微物理スキームの両方に依存していると考えられ，放射によって駆動された鉛直循

環が弱くなっても上層雲量が増えうることを報告している．

一方，これらの研究の流れとは別に，Yoden et al. (2014)は，Held et al. (1993)の鉛

直 2次元領域モデルにおいてパラメータスイープ実験を行い，Held et al. (1993)で報告

された QBO的振動や降水システムの自己組織化を再確認した．Nishimoto et al. (2016)
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では，同モデルで得られた実験結果の重力波解析を行っている．成層圏では上向きの重力

波による運動量輸送が卓越していてこれが成層圏の平均東西風の加速に寄与しているこ

と，対流圏では傾いた対流による運動量輸送と下向きの重力波による運動量輸送があり，

前者が卓越していることを明らかにした．また，対流の組織化は平均東西風速の変動に左

右され，スコールライン型の降水とバックビルディング型の降水が交互に現れることを示

した．Bui et al. (2017)では，モデルの上端を下げても QBO的振動は頑健 (robust) に

起こることを示している．また，地表付近の平均東西風と降水強度には正の相関があり，

風速を 0に近づけるナッジングを対流圏下層に施すと平均降水量の変動が抑えられるが，

このナッジングを対流圏中層や上層にまで施すと降水強度が再び変動することから，中層

や上層の平均東西風と降水強度には負の相関があることを示した．

Bui et al. (2019)ではこれらの研究で用いてきた 2次元領域モデルを 3次元領域に拡張

し，長時間実験を行った．対流の組織化にのみ焦点を当てた実験ではモデル上端を 30 km

より下にとることが多いが，Buiらの実験ではモデル上端を 40 km とし，成層圏が対流

圏に及ぼす影響をより詳しく調べた．ここでも QBO 的振動が認められ，水平風の鉛直

プロファイルは反時計回りに螺旋状になることが明らかになった．また，降水システム

の自己組織化については，準定常状態，スコールライン型，バックビルディング型の降

水パターンが代わる代わる現れることを明らかにした．ただし，Buiらの実験は，水平に

640 km× 160 km の矩形領域で，水平解像度が 5 km とかなり粗く，ほかの実験結果と直

接比較することは困難である．

1.2 本研究の目的

以上のように，放射対流平衡実験による降水システムの自己組織化に関する研究は種々

のモデルで行われてきているが，それらの結果を統一的に把握できる段階にはなく，個別

の現象論的記述を積み重ねる段階にある．そもそも，熱帯における湿潤対流やその組織化

したものの多階層での相互作用や連結過程は，高度に非線形であり，その研究は数値的な

ものに頼らざるを得ないという側面もある．本研究では，Bui et al. (2019)の実験設定を

活かしつつ，Wing et al. (2018)の枠組みに沿い，今後発表されるであろう種々の実験結

果と相互に比較可能な実験を行うことを目的とする．
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Muller and Held (2012)は，対流が組織化するためには水平領域を大きくとり，水平解

像度を粗くする必要があることを明らかにした．一方，Tompkins and Semie (2017)は，

SGS 乱流混合の効果の強さによって，組織化の度合いが大きくなることを明らかにして

いる．これらの詳しい結果については後述するが，降水システムの自己組織化をもたらす

数値的な条件について未だ議論の余地があることは論を俟たないであろう．そこで，本研

究では，自己組織化に関して次の 2つの観点から実験を行い，考察を加える．

• 降水システムの自己組織化が起きるための数値的条件について考察する．具体的に

は，水平領域の大きさ・解像度，および渦拡散スキームのどちらがより支配的であ

るかを調べる．

• 降水システムの自己組織化に対する物理的条件の寄与について考察する．具体的に

は，SSTが組織化にどのような影響を及ぼすかを調べる．

本論文の以降の構成は次の通りである．第 2章では，本研究に用いた数値モデルの概要

と，すべての実験に共通する実験設定，および解析に使用する指標について説明する．次

に，第 3章で，数値的条件の検討のために行った実験の結果を示し，考察を加える．第 4

章では，物理的条件の検討として SST を変化させた実験の結果を示し，議論する．第 5

章では本研究の数値実験から得られた結論をまとめる．
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第 2 章 実験設定と解析手法
本章では，本研究に用いる数値モデルと基本的な実験設定，および解析手法について述

べる．

2.1 数値モデル

大気モデルは，Weather Research and Forcasting (WRF; Skamarock and Klemp,

2008; Skamarock et al., 2008) Version 3.9.1.1 を用いる．WRF は数値天気予報および

大気シミュレーションの領域モデルであり，研究や現業で広く用いられている．大気の

数値モデルでは，予報変数を何らかの形で離散化する必要があり，代表的なものに差分

法やスペクトル法がある．WRFでは差分法を採用しており，支配方程式系に施す平均操

作に応じた値を格子点上に代表値として持たせている．本節では，WRFの格子点スケー

ル (Grid-scale; GS)での支配方程式や，格子点間の距離未満のスケール (Sub-grid scale;

SGS)で起きる現象を格子点上に反映させる物理過程の概要を紹介する．

2.1.1 支配方程式

WRFでは，地形に沿った鉛直座標を用いて定式化している．この座標 η は，

η = (ph − pht)/µ, ただし µ = phs − pht, (2.1)

で表される．ph は圧力の静水圧成分であり，phs, pht はそれぞれ地表と上端における値を

表す．この座標の定義は，多くの静水圧大気モデルで用いられてきた σ 座標と同じであ

り，その値は地表で 1，上端で 0となる．

µ(x, y) は座標 (x, y) における単位面積あたりの気柱の質量を表す．よって，物理変数

はフラックス形で

V = µv = (U, V,W ), Ω = µη̇, Θ = µθ, (2.2)
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と表すことができる．v = (u, v, w) は水平 2方向および鉛直方向の速度，ω = η̇ は η 鉛

直速度である．また，θ は温位を表す．これ以外に，非保存な変数としてジオポテンシャ

ル ϕ = gz，圧力 p，比容 α = 1/ρ を定義する．これらを用いると，フラックス形のオイ

ラー方程式が次のように書ける．
∂U

∂t
+ (∇ · V u)− ∂pϕη

∂x
+

∂pϕx

∂η
= FU , (2.3a)

∂V

∂t
+ (∇ · V v)− ∂pϕη

∂y
+

∂pϕy

∂η
= FV , (2.3b)

∂W

∂t
+ (∇ · V w)− g

(
∂p

∂η
− µ

)
= FW , (2.3c)

∂Θ

∂t
+ (∇ · V θ) = FΘ, (2.3d)

∂µ

∂t
+ (∇ · V ) = 0, (2.3e)

∂ϕ

∂t
+

1

µ
[(V · ∇ϕ)− gW ] = 0. (2.3f)

また，比容についての診断式
∂ϕ

∂η
= −αµ, (2.3g)

と，状態方程式
p = p0

(
Rdθ

p0α

)γ

, (2.3h)

が得られる．ただし，添字 x, y, η は微分を表し，a を一般的な変数として，

∇ · V a =
∂Ua

∂x
+

∂V a

∂y
+

∂Ωa

∂η
, (2.4)

V · ∇a = U
∂a

∂x
+ V

∂a

∂y
+Ω

∂a

∂η
, (2.5)

である．また，γ = cp/cv = 1.4 は乾燥大気の比熱比，Rd は乾燥大気の気体定数，p0 は

基準となる圧力（一般には 105 Pa）である．(2.3)式の右辺に現れる FU , FV , FW , FΘ は

モデルの物理過程，乱流混合，球座標投影，地球の自転による強制項を表している．

これを湿潤大気に適用する．鉛直座標は

η = (pdh − pdht)/µd, (2.6)

と書ける．ただし，µd は乾燥大気の気柱質量，pdh, pdht は乾燥大気の静水圧圧力とその

上端における値である．各変数は

V = µdv, Ω = µdη̇, Θ = µdθ. (2.7)
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これらの定義を用いると，湿潤大気に対するオイラー方程式が次のように書ける．
∂U

∂t
+ (∇ · V u) + µdα

∂p

∂x
+

(
α

αd

∂p

∂η

∂ϕ

∂x

)
= FU , (2.8a)

∂V

∂t
+ (∇ · V v) + µdα

∂p

∂y
+

(
α

αd

∂p

∂η

∂ϕ

∂y

)
= FV , (2.8b)

∂W

∂t
+ (∇ · V w)− g

(
α

αd

∂p

∂η
− µd

)
= FW , (2.8c)

∂Θ

∂t
+ (∇ · V θ) = FΘ, (2.8d)

∂µd

∂t
+ (∇ · V ) = 0, (2.8e)

∂ϕ

∂t
+

1

µd
[(V · ∇ϕ)− gW ] = 0, (2.8f)

∂Qm

∂t
+ (∇ · V qm) = FQm . (2.8g)

また，比容についての診断式
∂ϕ

∂η
= −αdµd, (2.8h)

と，状態方程式
p = p0

(
Rdθm
p0αd

)γ

, (2.8i)

が得られる．αd = 1/ρd は乾燥大気の比容，α = αd(1+ qv + qc+ qr + qi+ · · · )−1 はすべ

てのパーセルの密度を考慮した比容である．qv,c,r,... は水蒸気，雲水，雨水，…の混合比

である．θm = θ(1 + (Rv/Rd)qv) ≈ θ(1 + 1.61qv) であり，Qm = µdqm (qm = qv,c,r,...)

である．

時間差分には 3次の Runge-Kutta法を用い，移流項の差分には水平 5次，鉛直 3次の

スキームを用いている．空間方向の離散化は Arakawa C-grid による．

2.1.2 物理過程

2.1.2.1 雲微物理

雲微物理スキームには，WRF Single-Moment 6-class (WSM6) スキーム (Hong and

Lim, 2006) を用いる．このスキームは，1-モーメントバルク法を用いており，水を水蒸

気，雲水，雨水，氷，あられ，雪の 6つに分類し，それぞれの混合比を予報する．また，

雪とあられの混合相の落下速度を計算する新たな手法が導入されており，雲解像計算に対

して最適なスキームである．
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2.1.2.2 長波・短波放射

放射スキームには，長波・短波とも Rapid Radiative Transfer Model for GCMs

(RRTMG) スキーム (Iacono et al., 2008)を用いる．RRTMGスキームは，相関 k-分布

法を用いたスペクトル帯スキームである．本研究では，Wing et al. (2018)で要請されて

いるように，短波放射の日変化・季節変化を取り除く変更を行っている．以下にその方法

を詳述する (Bui, 2017)．

太陽定数を S0 = 1370W/m2，太陽天頂角を θs，太陽と地球の距離とその平均をそれ

ぞれ d, d とおけば，ある時刻における単位面積あたりの太陽入射フラックス S は

S = S0

(
d

d

)2

cos θs, (2.9)

と表すことができる．すなわち，太陽放射の日変化を表すのが cos θs であり，季節変化を

表すのが d/d である．

季節変化は赤緯 δ によって表される．赤緯は，天球上で地球の赤道面の延長を 0 °，北

極側の地軸の延長を 90 °，南極側の地軸の延長を −90 ° と定義した緯度であり，太陽の赤

緯は北半球の夏至で最小値 −23.5 °，北半球の冬至で最大値 23.5 ° をとる．太陽の南中し

たときの位置からの角度を時刻で表したものを時角といい，これを h で表すと，θs は緯

度 ϕ を用いて
cos θs = sinϕ sin δ + cosϕ cos δ cosh, (2.10)

と表すことができる．太陽が沈んでいる間は，cos θs の値は負になる．また，日の出と日

の入りのときの時角は h0 = − tanϕ tan δ で表される．したがって，1時間あたりの平均

の太陽放射は，S を日の出から日の入りまで積分して 24時間で割ればよく，

Q
day

=
S0

π

(
d

d

)
(h0 sinϕ sin δ + cosϕ cos δ sinh0), (2.11)

となる．ただし，h0 の単位はラジアンとする．

WRFでは，δ, S0(d/d)
2, cos θs の 3つの量を変数として保持しているため，これらを

変更することで日変化と季節変化を取り除くことができる．まず，季節変化を取り除くに

は，δ = 0 とし，S0(d/d)
2 = 1370W/m2 で一定とすればよい．次に，日変化を取り除く

には，合計で 1日分の太陽放射が入射するように cos θs の値を適切に設定する必要があ
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る．この角度を θs0 とすると，(2.11)から

cos θs0 =
1

π
(h0 sinϕ sin δ + cosϕ cos δ sinh0), (2.12)

である．ここで，赤道上 (ϕ = 0)，春分の日 (δ = 0)とすれば，h0 = π/2 である．した

がって，
cos θs0 =

1

π
. ∴ θs0 = 1.24685 . . . , (2.13)

となる．このとき，入射フラックスは S = 1370/π ≈ 436W/m2 となる．

2.1.2.3 乱流混合

SGSの乱流混合効果を GSに反映するため，(2.8)の右辺の FU , FV , FW の一部に存在

する応力テンソル τ を GS 値でパラメタライズする必要がある．τ の各成分は歪み速度

テンソル D を用いて

τ11 = −µdKhD11, (2.14a)

τ12 = τ21 = −µdKhD12, (2.14b)

τ22 = −µdKhD22, (2.14c)

τ13 = τ31 = −µdKvD13, (2.14d)

τ23 = τ32 = −µdKvD23, (2.14e)

τ33 = −µdKvD33, (2.14f)

と表される．歪み速度テンソル D の各成分は，モデル面高度 z が水平方向に一様である

と仮定すると

D11 = 2
∂u

∂x
, (2.15a)

D12 = D21 =
∂u

∂y
+

∂v

∂x
, (2.15b)

D22 = 2
∂v

∂y
, (2.15c)

D13 = D31 =
∂u

∂z
+

∂w

∂x
, (2.15d)

D23 = D32 =
∂v

∂z
+

∂w

∂y
, (2.15e)

D33 = 2
∂w

∂z
, (2.15f)
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と表される．ここで，渦粘性係数 Kh,v の値を決定するため，本研究では 2つのスキーム

を比較検討する．

2-D Smagorinsky 2-D Smagorinsky*1 スキームは，Kh のみを水平の変形場から決定し，

Kv は大気境界層スキームから得る．このスキームでは，Kh は差分化した形で

Kh = C2
s l

2
[
0.25(D11 −D22)

2 +D2
12

xy
]1/2

, (2.16)

と計算される．ここで，Cs = 0.25 は Smagorinsky 定数，l = (∆x∆y)1/2 は水平

方向の長さスケールである．また，D2
12

xy
は，D2

12 を x, y の順に隣接するグリッ

ドで平均することを表している（以下でも同様）．

3-D Smagorinsky 3-D Smagorinsky*1 スキームは，Kh と Kv を Smagorinsky-Lillyの

1次乱流クロージャーによって計算する．具体的には，次の式に従う．

Kh,v = C2
s l

2
h,v max

[
0, (D2 − Pr−1N2)1/2

]
. (2.17)

ただし，Pr はプラントル数であり，ここでは一般的な値として Pr = 0.25 であ

る．また，lh = (∆x∆y)1/2, lv = ∆z はそれぞれ水平方向，鉛直方向の長さスケー

ルであり，

D2 =
1

2

[
D2

11 +D2
22 +D2

33

]
+

(
D12

xy
)2

+
(
D13

xη
)2

+
(
D23

yη
)2

, (2.18)

である．N はブラント-バイサラ振動数で，次の式によって求められる．

N2 =

g
[
A∂θe

∂z − ∂qw
∂z

]
, (qv ≤ qvs or qc ≤ 0.01 g/kg);

g
[
1
θ
∂θ
∂z + 1.61∂qv

∂z − ∂qw
∂z

]
, (qv < qvs or qc < 0.01 g/kg).

(2.19)

ここで，A は
A =

1

θ

1 + 1.61ϵLqv/RdT

1 + ϵL2qv/CpRvT 2
, (2.20)

であり，θe は相当温位で

θe = θ (1 + Lqvs/CpT ) , (2.21)

と表される．qw は水の総混合比（水蒸気，液相，固相の和），L は凝縮熱，ϵ は乾

燥大気に対する水蒸気のモル質量比，qvs は飽和水蒸気混合比である．

*1 これらのスキームに特に名前はついていないが，Dudhia (2011) などで用いられている名称を便宜的に
用いる．
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2.1.2.4 大気境界層

上の 2-D Smagorinsky では Kv を計算しないが，代わってその役割を担うのが大気

境界層スキームである．本研究では，大気境界層スキームには Yonsei University PBL

(Hong et al., 2006)を用いる．

2.1.2.5 乱流輸送過程

地表面の乱流輸送過程には MM5 Monin-Obukhov スキーム (Jiménez et al., 2012)を

用いる．

2.1.3 実験設定

各実験の設定については個別に各章で述べることとするが，ここではすべての実験に共

通する設定について述べる．

Wing et al. (2018)では，鉛直領域は 33 km 以上とし，そのグリッドを表 2.1のように

とることが推奨されているが，ここでは Bui et al. (2019)にならい，鉛直領域は 40 km

とし，上から 5 km には重力波の増幅を抑えるため Rayleigh-damping を課す．鉛直方

向の格子は，ほぼ等間隔になるように 201層をとる．モデル下端は海面とし，SSTは水

平一様かつ一定とした．雲解像計算を行うため，積雲対流パラメタリゼーションは用い

ないこととする．初期値は，風速は全領域で全方向とも 0 とし，温度プロファイルには

ERA-Interimデータセット (Dee et al., 2011)から得られた気候値に，対流が起こりやす

くなるよう下層にのみ温度擾乱を加える（図 2.1）．

水平領域は 100× 100 km, 200× 200 km, 256× 256 km の 3通りとする．水平方向の格

子間隔は，一部は 1 km で，その他はすべて 2 km とする．SSTは，第 3章では 300K，

第 4章では 293, 294, 295, 300, 305, 306, 307K の 7通りとする．時間積分のタイムステッ

プは 5 秒とし，時間積分期間は，第 3 章の実験では 360 日，第 4 章の実験では 30 日と

する．

なお，Bretherton et al. (2005)やMuller and Held (2012)では，水平風による降水シ

ステムの変化を抑えるため，一定の緩和時間で領域平均水平風速が 0になるようにナッジ

ングを行っているが，本研究では Bui et al. (2019)にならい，水平風速のナッジングは行
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わないこととする．

数値的条件の検討 ‒実験設定 ‒境界条件，初期値
• X, Y は周期境界
• U, V, W は全領域でゼロ
• Q は気候値，T は気候値に擾乱を加えたもの

2019/12/6 3次元雲解像モデルによる放射対流平衡下での降⽔システムの⾃⼰組織化について 2

Ly
 =

 1
0

0
 k

m
, 
Δy

=
 1

 k
m

Lx = 100 km, Δx = 1 km

u(x,y,z,t=0)=0
v(x,y,z,t=0)=0
w(x,y,z,t=0)=0
T(x,y,z,t=0)=climatology + perturb.
q(x,y,z,t=0)=climatology

Rayleigh damping layer

Lz
=

 4
0

 k
m

, 
2

0
1

 l
ev

el
s

Lx = 100 km or 200 km or 256 km

SST=300 K

5 km

図 2.1 計算領域の設定の概要．

計算結果は，降水量は 1分ごとの積算値，OLRについては 1分ごとの瞬間値，それ以

外の変数については 1時間ごとの瞬間値を取得した．

表 2.1 RCEMIPで推奨されている鉛直グリッドの高さ．

高さ (m) 高さ (m) 高さ (m) 高さ (m)

1 37 20 6000 39 15500 58 25000

2 112 21 6500 40 16000 59 25500

3 194 22 7000 41 16500 60 26000

4 288 23 7500 42 17000 61 26500

5 395 24 8000 43 17500 62 27000

6 520 25 8500 44 18000 63 27500

7 667 26 9000 45 18500 64 28000

8 843 27 9500 46 19000 65 28500

9 1062 28 10000 47 19500 66 29000

10 1331 29 10500 48 20000 67 29500

11 1664 30 11000 49 20500 68 30000

12 2055 31 11500 50 21000 69 30500

13 2505 32 12000 51 21500 70 31000

14 3000 33 12500 52 22000 71 31500

15 3500 34 13000 53 22500 72 32000

16 4000 35 13500 54 23000 73 32500

17 4500 36 14000 55 23500 74 33000

18 5000 37 14500 56 24000

19 5500 38 15000 57 24500
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2.2 解析手法

本研究では，降水量や風速などの基本的な量に注目して解析を行うが，その他にWing

et al. (2018)で定められた自己組織化の程度を表す指標を計算し，解析を行う．以下でそ

れらの指標について紹介する．なお，これらの計算にあたっては，Wing et al. (2018)の

ウェブサイト*2で提供されているMATLABスクリプトを用いることとする．

2.2.1 Iorg

Iorg は，Tompkins and Semie (2017)で導入された，自己組織化の程度を表す指標の

一つである．計算方法は次の通りである．

1. 使用する物理量から，上昇流のあるグリッドを検出する．連続したグリッドを 1つ

のセルとみなす（図 2.2の網掛けのブロック）．

2. 検出したセルの中心（図 2.2の赤い点）を求め，最近接セルとの中心間の距離の累

積分布関数を求める．

3. 対流がランダムに起こると仮定すれば，それはポアソン点過程とみなせるので，累

積分布関数はワイブル分布で与えられる (Weger et al., 1992; Chiu et al., 2013)．

したがって，期待される累積分布関数は

NNCDF = 1− exp(−λπr2), (2.22)

と表せる．ただし，λ は規格化定数，r は中心間距離である．

4. 実験結果から計算した累積分布関数と，理論上の累積分布関数を比較する．図 2.3

の網掛け部分を積分した値が Iorg である．

水平方向には周期境界条件を課していることから，中心間距離は元のデータを x 方向

に 3つ，y 方向に 3つ並べてから求める．

完全にランダムに対流が起こったとすると，Iorg は 0.5になる．Iorg がこれより高い値

を示す場合，組織化が起こっているということができる．

*2 http://myweb.fsu.edu/awing/rcemipsims.html
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an exaggeration of the positive organiza-
tional feedback strength could be enhanc-
ing the moist-dry gradients.

5. Conclusions

Numerical models of the atmosphere that
use convection-permitting horizontal reso-
lutions have proven themselves to be very
useful tools for understanding the potential
for convection to organize spontaneously.
Studies with such models have often, but
not always, shown spontaneous organiza-
tion of convection to occur. While many
spatial feedback mechanisms have been
investigated to ascertain their role in orga-
nization, no definitive picture has yet been
obtained. Part of the reason for this is likely
to be that the relative roles of radiative,
water vapor, cloud and convection thermo-
dynamical and dynamical interactions will
be a strong function of the model’s physical

parameterizations for microphysics and turbulence, in addition to the experimental framework chosen,
such as domain size and strength of imposed background wind (shear).

Here a cloud-resolving model was integrated to radiative-convective equilibrium using a domain of 500 by
500 km with a horizontal resolution of 2 km in four separate simulations, each of which used a different set
of parameterizations to represent horizontal and vertical subgrid-scale mixing. In two of the simulations,
convection strongly organized, whereas in two others it remained close to being random (in fact, the con-
vection was slightly regularly spaced, due to the mutual exclusivity of cold pools at spatial scales inferior to
15–20 km). The key difference between these simulations was the strength of the horizontal subgrid-scale
mixing in the vicinity of updraft cores. Using a diagnostic 3-D Smagorinsky scheme, the mixing was much
stronger than the standard 2-D Smagorinsky scheme, due to the dw

dx and dw
dy horizontal shear of the vertical

wind component terms. The prognostic turbulence kinetic energy (TKE) scheme account for this shear term,
but the transport and dissipation terms result in less mixing in the lower troposphere, and specifically,
between updrafts and their environment, and no organization resulted.

Greater subgrid-scale mixing drives greater subgrid-scale entrainment into the updraft cores (homoge-
neously throughout the core at O(2km) grid sizes) implying a stronger water vapor-convection feedback,
and allowing spontaneous organization to occur. We use the term ‘‘allowing,’’ since radiative-convective
feedbacks are still key in driving the strong organization, as shown previously by Tompkins and Craig
[1998a], Stephens et al. [2008], Wing and Emanuel [2013], and Emanuel et al. [2014]. The simulations here
show that water vapor feedback with convection does not just have the potential to amplify organization
driven by other mechanisms; it is a necessary but not sufficient condition for convective organization. While
the diabatic budget analysis methodology of Wing and Emanuel [2013] is useful for diagnosing the relative
contributions of processes to the formation and maintenance of the organized state, it is always important
to recall that these budgets are a function of the physical assumptions contained in the model parameter-
izations of small-scale processes. Thus the convective and large-scale transport of moist static energy is a
function of the entrainment feedback, but the process of entrainment does not feature as a diabatic process
in its own right, hence the potential to overlook it as a key process in the onset of organization.

Based on these findings, the hypothesis was made that progressively increasing the subgrid-scale eddy mix-
ing strength from weak to stronger mixing should lead to the switch from random convection to an orga-
nized state, and a set of simulations using the TKE scheme confirmed this. With O(2 km) grid-sizes, updraft
properties are homogeneous and the role of the mixing in organization could be exaggerated by the turbu-
lence schemes. Clearly, simulations of RCE with higher sub-100 m grid-size will be required to test the

Figure 17. Schematic of NNCDF calculation. The domain is recursively
traced to identify the geometric centroid of each updraft (red points) and
the distance to its nearest neighbor is calculated (double headed arrows).
The NNCDF is the normalized cumulative density function of these
distances.
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図 2.2 上昇流のあるセルの検出の模式図 (Tompkins and Semie, 2017)．

Iorg に用いることができる物理量とその閾値は表 2.2の通りである．

表 2.2 Iorg に用いる物理量とその条件．

物理量 条件

OLR < 173W/m2

雲頂温度 < 235K

500 hPa 面における鉛直速度 > 0.5m/s

730 hPa 面における鉛直速度 > 1m/s

Iorg の計算にはこれらの物理量の 1時間平均を使用することとされているが，本研究で

は OLR以外のデータはすべて 1時間ごとの瞬間値しか保持していないため，瞬間値をそ

のまま用いる．一方，OLRは 1分ごとの瞬間値を保持しているため，これを 1時間平均

して用いる．結果を示す際には，24時間移動平均で平滑化した値を用いる．

また，Iorg は領域内に条件を満たすセルが存在しない場合は 0となることがあり，これ

をそのまま用いると平均などの統計操作に支障をきたすため，そのような場合は欠損値と

して取り扱うこととする．
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robustness of the organizational mecha-
nisms simulated with 2 km grid-size models,
resolutions advocated previously by Bryan
et al. [2003] and Wyngaard [2004]. Sullivan
and Patton [2011] discusses resolution
requirements and states that convergence is
achieved when the most energetic eddies
are well resolved, which is not the case at
2 km, and Craig and D€ornbrack [2008] also
suggest that resolving clouds requires grid
sizes that resolve the typical buoyancy scale
of a few hundred meters. The present state
of the art of LES is represented by Heinze
et al. [2016], integrating a model for the
whole of Germany with a 100 m grid spac-
ing, for a period of 4 days.

The simulations in this paper also highlight
the fact that intricacies of the assumptions
contained in the parameterization of small-
scale physics can strongly impact the possi-
bility of crossing the threshold from unorga-
nized to organized equilibrium states. The
expense of such simulations has usually
meant that only one model configuration is
used concerning assumptions of small-scale
processes such as mixing and microphysics,
often initialized from a single initial condition.
The potential of multiple equilibria and also

an hysteresis in the transition between organized and unorganized states [Muller and Held, 2012], points to
the requirement for larger integration ensembles employing a range of initial and boundary conditions, and
physical parameterization assumptions. The ongoing requirements of large-domain, RCE numerical experi-
ments imply that this challenge can be best met with a community-based, convective organization model
intercomparison project (CORGMIP). The envisaged CORGMIP experiment would define a set of simulations
protocols to allow organizational feedbacks to be diagnosed and compared with increased confidence.

Appendix A: Organization Index

It is useful to introduce a metric of convective clustering [e.g., Tobin et al., 2012]. Many metrics based on
OLR or water vapor gauge relative clustering and scenes over different surface temperature boundary con-
ditions are difficult to compare. Here a simple organization index (Iorg) is introduced that permits one to
classify a field as regular, random or clustered.

To calculate the index, updraft grid cells are identified based on a threshold vertical velocity of 1 m s21 at the
level of 730 hPa (2680 m) [e.g., LeMone and Zipser, 1980; Robe and Emanuel, 1996; Tompkins, 2000]. The
domain is recursively traced to identify adjacent updraft cells as a single updraft core entity (Figure 17). For
each updraft core, the distance from its geometrical centroid to that of its nearest neighbor is calculated,
accounting for the periodic boundary conditions. Updraft cores cover a small fraction of the domain [Craig,
1996; Tompkins and Craig, 1998a] and thus the impact of edge effects and merging are minimized [Weger
et al., 1992]. The cumulative density function of these nearest neighbor distances is calculated (NNCDF).

If convection were randomly organized, and thus can be considered as a Poisson point process, the expected
distribution for the NNCDF is given by a Weibull distribution [Stoyan et al., 1987; Weger et al., 1992]:

NNCDFran512expð2kpr2Þ: (A1)

Figure 18. Schematic of organizational index (Iorg) derivation from the
model simulated NNCDF. The simulated normalized NNCDF (y axis) is plot-
ted against the Poisson normalized NNCDF that would be obtained from
a random distribution (x axis). Iorg is the integral under the curve. A per-
fectly random distribution of convection would lie on the diagonal dashed
line and would have Iorg 5 0.5. The graph shows a clustered example, for
which Iorg> 0.5, while a regular distribution would lie below the diagonal
as annotated. Note that for a given scene, the joint NNCDF can (and often
does, e.g., Figure 6a) cross the diagonal, indicating both regular and clus-
tered organization occurring at different spatial scales.
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図 2.3 累積分布関数の比較の模式図 (Tompkins and Semie, 2017)．

2.2.2 SF

Subsidence Fraction (SF) は，Coppin and Bony (2015)で導入された，500 hPa 面の

鉛直速度が負である下降流のグリッドの，全体に対する割合を表した指標である．組織化

が起こっていないときは SFは 0.5付近の値をとるが，組織化が起こるとそれより高くな

る．SFは GCMに対して考え出された指標であり，CRMに用いる際には鉛直速度を 1

日以上の期間で平均し，かつ GCMの格子間隔に適した十分大きな領域で平均をとる必要

がある．
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第 3 章 数値的条件の検討
第 1章でも述べたように，これまでの研究では，水平領域の大きさや解像度，用いる渦

拡散スキームなど，降水システムの組織化が起こるための数値的条件について個別にしか

調べられていない．本章では，これらの条件について系統的なパラメータスイープ実験を

長時間行い，Bui et al. (2019)で見られたような降水パターンの内部変動について調査し

た結果を紹介する．

3.1 先行研究

組織化が起こるために必要な数値的条件について調べた研究として，Muller and Held

(2012)と Tompkins and Semie (2017)の 2つが挙げられる．これらの研究を紹介する．

3.1.1 Muller and Held (2012)

Bretherton et al. (2005)による感度実験では，自己組織化が水平領域の大きさに依存

する可能性が示唆された．Muller and Held (2012) はこの点に着目し，自己組織化が水

平領域の大きさと解像度にどのように依存しているかに焦点を当てて実験を行った．

彼らの実験は，3次元CRMで，鉛直領域を 27 kmとし，SGS乱流混合は 3-D Smagorin-

sky を適用して行われた．その結果，一様な初期条件から始めた場合は，図 3.1(a)に示す

ように，水平領域は 200 km× 200 km より大きく，水平解像度は 2 km より粗くした場合

のみ，対流の組織化が起こった．一方，自己組織化にはヒステリシスが存在し，図 3.1(b)

と図 3.2 に示すように，すでに組織化した初期条件から実験を始めると，水平解像度が

2 km より細かい場合でも組織化は維持し続けた．

3.1.2 Tompkins and Semie (2017)

Takemi and Rotunno (2003) では，スコールラインを対象とした数値実験において，
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Despite the fact that neither shortwave interactive

radiation nor inhomogeneous surface fluxes is crucial for

self-aggregation in this model, both impact the aggre-

gation. Shortwave interactive radiation opposes self-

aggregation while inhomogeneous surface fluxes favor

it. The former is due to the fact that moist regions have

more clouds, leading to more shortwave cooling. So in-

teractive shortwave radiation extracts energy from the

high-energy columns, providing a negative feedback

on self-aggregation. Surface fluxes, on the other hand,

favor self-aggregation. This is because, as we will see in

section 5b, the upgradient moist static energy transport

is largely due to a near-surface flow from the dry to the

moist region (Fig. 11b), which exports near-surface high-

energy air from the dry columns. Surface evaporation

enhances this near-surface export of high-energy air

from the dry columns, providing a positive feedback on

self-aggregation. So both inhomogeneities in surface

fluxes and in shortwave radiative cooling impact the

boundary between aggregated and nonaggregated runs

(gray line in Fig. 6), yet neither shortwave cooling nor

surface fluxes is crucial for self-aggregation; the impor-

tant feedback is the interactive longwave cooling. This

is not inconsistent with Bretherton et al. (2005), who find

that self-aggregation disappears when surface fluxes are

homogenized. We interpret their simulations as being

near the self-aggregation boundary, so the enhancement

from surface fluxes is needed to obtain self-aggregation.

Based on our results, we infer that with a larger domain,

or with coarser resolution, Bretherton et al. (2005) would

have obtained self-aggregation even with homogenized

surface fluxes.

Determining the exact location of the boundary in

each case in Figs. 9a–d, or if the boundary is in fact fuzzy,

would require a more careful computation. But for our

purpose, Fig. 9 is consistent with the qualitative results

that 1) there is no self-aggregation with horizontally

homogenized longwave cooling regardless of the do-

main size or resolution, 2) shortwave interactive radia-

tion opposes self-aggregation, and 3) inhomogeneous

surface fluxes favor self-aggregation.

We go one step further and separately investigate the

contributions from water vapor, low clouds, and high

clouds to the longwave radiative cooling. This is achieved

by starting three additional simulations that all have

homogeneous initial conditions, a resolution of 3 km,

a domain size of 381 km, homogenized surface fluxes,

and shortwave cooling, but which have different long-

wave cooling (Table 1). In the first simulation, we ho-

mogenize at each time step and height the amount of

water vapor that enters the computation of the longwave

cooling. In the second (third) simulation, we remove the

contribution from the low (high) clouds to the longwave

cooling by zeroing at each time step and height the

amount of liquid (ice) condensates that enters the

computation of the longwave cooling. The results are

shown in Fig. 10. It is the interactive longwave radiation

FIG. 6. Simulations with various resolutions dx and domain sizes

L. (a) The runs are started from homogeneous initial conditions

with added small random perturbations to initiate the convection

and are run to 30 days. (b) The runs are started from aggregated

initial conditions (‘‘moist bubble’’ in the center of the domain)

and are run to 100 days. Simulations that are self-aggregated at

the end of the run are represented as red circles, while those with

disorganized convection at the end of the run are shown with

black crosses. A gray line is added at the boundary between ag-

gregated and disorganized runs. The gray line from (a) is repeated

as a dashed gray line in (b) to ease comparison.

FIG. 7. Time evolution of the hourly mean DPW (where D is the

difference between the 75th and the 25th percentiles, and PW

denotes precipitable water) in simulations started from homo-

geneous initial conditions, with the same number of points (N 5

128) and different resolutions (from 0.5 to 2.8 km). The runs that

aggregate are shown with solid lines, and the runs that do not

aggregate are shown with dashed lines. Self-aggregation is as-

sociated with larger variability of PW (Fig. 2). While 30 days

might not be long enough to reach the fully equilibrated aggre-

gated climate in all the runs, it is sufficient to determine if a run

spontaneously self-aggregates.
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図 3.1 水平領域の大きさと解像度に対し，実験終了時に組織化していたかどうかを示

した相図 (Muller and Held, 2012)．組織化していたものは赤丸，していなかったもの

は×で示されている．(a) 一様な初期条件から始めた場合．(b) 組織化した初期条件か

ら始めた場合．

from liquid condensates (i.e., low clouds) that is re-

sponsible for self-aggregation.2

Looking back at Fig. 1, one may wonder why low

clouds are absent from the dry regions in the simulation

with aggregated convection; this is because, as we will

see below (section 5c; Fig. 13), low clouds are needed for

the onset of self-aggregation but not for its maintenance.

b. Circulation and mechanism responsible for self-
aggregation

To clarify the role played by low clouds, we look at the

circulation in more detail. The streamfunction C in-

troduced by Bretherton et al. (2005) quantifies the trans-

port in height and energy space. Specifically, it is computed

by ordering the columns with respect to their column

moist static energy
Ð

MSE (index i) and calculating the

corresponding vertical mass flux:

C(i, z) 5 C(i 2 1, z) 1 �Ð
MSE2(

Ð
MSE

i21
;
Ð

MSE
i
]

w(z)r(z),

(3)

with C(0, z) 5 0 for all z, where w denotes the vertical

velocity and r the reference density profile used in the

anelastic governing equations. In other words, C(i, z) is

the total vertical mass flux over all the columns withÐ
MSE #

Ð
MSE

i
. This streamfunction does not represent

circulation in physical space but is designed to allow the

investigation of the transport between dry and moist

regions.

To emphasize the effect of clouds, we compare the

circulation in two runs that both have homogenized

surface fluxes, shortwave radiative cooling, and longwave

radiative cooling from water vapor. In addition, one of

the runs has homogenized longwave radiative cooling

from condensates and therefore does not self-aggregate.

Figures 11a and 11b show the circulation without and with

self-aggregation, respectively. Without self-aggregation,

the circulation is as expected: there is upward motion in

the moist region, horizontal divergence at high levels

where the moist static energy is high, descent in the dry

region, and a low-level return flow where the moist static

energy is lower than in the upper-level outflow. This

results in a net moist static energy transport from moist

regions to dry regions, consistent with Fig. 4. With self-

aggregation, on the other hand, the low-level circulation

in the dry region is quite different. There is a second-

ary circulation near z 5 1 km, with inflow of relatively

FIG. 8. Time (days) that the runs started from aggregated initial

conditions (shown in Fig. 6b) take to disaggregate. Black circles

indicate the runs that are still aggregated after 100 days of run. It

typically takes longer to disaggregate with larger domains and with

finer resolutions.

FIG. 9. Simulations with various resolutions dx and domain sizes

L near dx 5 2 km and L 5 250 km. (a) The control runs are as in

Fig. 6a (i.e., they are started from homogeneous initial conditions

with added small random perturbations to initiate the convection

and are run to 30 days). (b)–(d) The sensitivity runs are similar to

the control runs, but with the addition of the longwave radiative

cooling, the shortwave radiative cooling, and the surface fluxes

homogenized, respectively (see Table 1). Simulations that are self-

aggregated at the end of the run are represented as red circles,

while those with disorganized convection at the end of the run are

shown with black crosses.

2 The results are unchanged if we define low clouds as clouds

below the 700-hPa pressure level (z # 3 km): zeroing the con-

densate amount that enters the longwave-cooling computation at

levels below (above) the 700-hPa pressure level suppresses (does

not suppress) aggregation. The results are also unchanged if instead

of setting liquid/ice condensate amounts in the longwave radiation

computation to zero, we horizontally homogenize them.
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図 3.2 組織化した初期条件から始め，組織化が解消するまでの時間 (Muller and

Held, 2012)．黒丸は組織化が維持されたことを示す．

SGS の渦拡散係数を適切に決定することの重要性を強調している．現実の状況では渦拡

散スキームが水平の混合に与える影響についてすでに研究した例がある．しかし，RCE

実験ではこのことはあまり重視されてこなかったため，Tompkins and Semie (2017)で

は，WRF を用いて 3 つの渦拡散スキームを比較し，降水システムに与える影響を調べ

た．その結果，図 3.3のように，3-D Smagorinsky を用いた場合は対流が組織化したが，

2-D Smagorinsky や TKE クロージャーを用いた場合は組織化が起こらなかった．
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oscillations occur around the equilibrium state. These characteristics of the smag3dpbl and smag3d simula-
tions are an indication of the onset of self-organization, as organization leads to drier mean states [Brether-
ton et al., 2005] and larger oscillations might be expected in highly organized states.

The state of organization at the end of each integration is derived from maps of top-of-atmosphere OLR
(Figure 2). The two simulations using the 3-D Smagorinsky scheme evolve to an organized state, with cold
convection anvils (OLR< 180 W m22) restricted to a single band within the domain, which changes orienta-
tion during the course of the simulations (not shown). In the band the OLR is between 260 and 280 W m22,
and represents moist columns without high level cloud. The OLR is around 40 W m22 higher in regions far
from the convection, due to the extremely dry atmospheres that result from the organization. In contrast,
tropospheric-deep convection continues to occur throughout the domain in the two simulations using the
TKE and 2-D Smagorinsky scheme (tke3dpbl and smag2dpbl) and these high values of OLR are not
observed.

The boundary between the moist and dry regions is very sharp in the simulations using the 3-D Smagorin-
sky scheme, resulting in two distinct modes in the TCWV probability density function (PDF) in the

smag3dpbl smag3d

smag2dpbl tke3dpbl

Figure 2. Top-of-atmosphere OLR on day 70 of the simulation for (a) smag3dpbl, (b) smag3d, (c) smag2dpbl, and (d) tke3dpbl.
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図 3.3 70 日後の大気上端における OLR (Tompkins and Semie, 2017)．(a) 3-D

Smagorinsky と大気境界層スキームを組み合わせた場合．(b) 3-D Smagorinsky の

場合．(c) 2-D Smagorinsky と大気境界層スキームを組み合わせた場合．(d) TKE

closure と大気境界層スキームを組み合わせた場合．

3.2 実験設定

本研究を通して共通した設定は 2.1.3節で述べた通りであるが，ここでは本実験の設定

を詳述する．
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表 3.1 数値的条件の検討における実験設定．

名前 水平領域, 解像度 (km) 渦拡散スキーム 大気境界層スキーム
100-1-2d 100× 100, 1 2-D Smagorinsky YSU PBL

200-2-2d 200× 200, 2 2-D Smagorinsky YSU PBL

256-2-2d 256× 256, 2 2-D Smagorinsky YSU PBL

200-2-3d-pbl 200× 200, 2 3-D Smagorinsky YSU PBL

256-2-3d-pbl 256× 256, 2 3-D Smagorinsky YSU PBL

100-2-3d 100× 100, 2 3-D Smagorinsky なし
200-2-3d 200× 200, 2 3-D Smagorinsky なし
256-2-3d 256× 256, 2 3-D Smagorinsky なし

3.2.1 計算領域

水平領域の大きさを 100 km× 100 km, 200 km× 200 km, 256 km× 256 km の 3通りと

し，渦拡散スキームは 2-D Smagorinsky と 3-D Smagorinsky，および 3-D Smagorinsky

に大気境界層スキームを組み合わせた計 3通りとし，これらを組み合わせて合計で 8通り

の実験を行う．詳細を表 3.1に示す．なお，水平解像度は 100 km × 100 km の 1通りの

み 1 km で，それ以外はすべて 2 km である．

3.3 結果

図 3.4は，領域平均した東西風，南北風それぞれの時間変化を表したものである．成層

圏に着目すると，水平領域の大きさによらず，QBO 的振動が起こることが読み取れる．

一方，対流圏に着目すると，3-D Smagorinsky を使用した場合は，およそ 150日以上経

過すると成層圏の QBO的振動が対流圏に伝播し，最終的に地上風速が大きくなっている

ことがわかる．他方，2-D Smagorinsky を使用した場合は，そのような変化は認められ

ない．

次に，1時間降水量のスナップショットを見ていく．まず，実験開始直後は，図 3.5の

ように領域内のいろいろなところで降水が確認できる．しかし，2-D Smagorinsky に比

べて 3-D Smagorinsky ではセルの数が少なく，1つ 1つのセルの降水強度が大きいとい

う違いがある．約 20日程度経つと，図 3.6のようになる．3-D Smagorinsky では降水が

ある程度集中するようになるが，2-D Smagorinsky では図 3.5と大きな差がなく，同じ状
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図 3.4 領域平均水平風速の時間変化．
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態が続いていると考えられる．約 100日以後は，3-D Smagorinsky では対流圏の水平風

速が大きくなるため，図 3.7のようにセルが風に流され，1時間降水量は大きな面積をと

るようになる．一方，2-D Smagorinsky では，水平風速は初期に比べると大きくなるも

のの，3-D Smagorinsky ほどではないため，やはり図 3.6と大きな差が見られない．

図 3.8は，1時間降水量の南北平均，東西平均をそれぞれホフメラー図にしたものであ

る．図 3.5から図 3.7で見たように，開始直後はランダムに降水が見られ，約 20日以後

は降水域が集中し，約 100日以後は風の影響を受けて降水域が広がるという，3段階の降

水パターンの変化がホフメラー図にも表れている．

図 3.9は，1時間降水量の領域平均の時間変化を表している．図中の白い実線は 30日移

動平均降水量，白い破線は 30日移動区間での四分位数を表している．2-D Smagorinsky

の場合は分散が非常に小さく，ほとんど変動がないのに比べ，3-D Smagorinsky の場合

は分散が大きいことが読み取れる．

図 3.10 は，領域平均した OLR(Outgoing Longwave Radiation) の 24 時間平均値の

時間変化を表したものである．3-D Smagorinsky の場合は領域平均 OLRが大きくなり，

2-D Smagorinsky の場合はその値が小さくなることがわかる．この事実は直観に反する

かもしれないが，図 3.8で見た降水量の分布と整合的な結果である．一般に，降水セルの

存在するグリッドでは OLRが小さくなり，セルの存在しないグリッドでは OLRが大き

い．組織化が起こっているような状況では，セルの存在するグリッドの割合が低くなるた

め，OLRの領域平均は大きくなると考えられる．

3.4 議論

以上で見てきたように，2-D Smagorinsky を用いた実験では組織化を認めることがで

きず，3-D Smagorinsky を用いた実験では組織化が起こっている．この結果は，水平領

域の大きさによらず，100 km × 100 km のような小さい領域でも成り立っている．した

がって，水平領域の大小よりも，渦拡散スキームが 2-D Smagorinsky であるか，3-D

Smagorinsky であるかのほうが降水システムの自己組織化に対する寄与が大きいと考え

られる．

しかし，ここまでは定性的な評価のみを行ってきたので，ここからは Iorg を用いた解
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図 3.5 t = 2.46日 における降水量のスナップショット．
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図 3.6 t = 36.75日 における降水量のスナップショット．
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図 3.7 t = 271.17日 における降水量のスナップショット．
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図 3.8 南北平均（上段），東西平均（下段）した 1時間降水量の時間変化．
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図 3.9 領域平均 1時間降水量の時間変化．白実線は 30日移動平均値，白破線は 30日

移動区間での四分位数．
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図 3.10 領域平均 OLRの時間変化．
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析結果を示し，上の考察について議論したい．

図 3.11は，1時間平均 OLRを用いて計算した Iorg の 24時間移動平均値の時間変化で

ある．2-D Smagorinsky の場合は，Iorg は 0.5付近でほとんど変動しないため，対流は

標準的な状態であると考えられる．このことは図 3.5で見た結果と一致している．一方，

3-D Smagorinsky の場合 Iorg は 0.5よりも低く，対流はやはり標準的な状態であって，

組織化していると評価できる値ではない．

図 3.12 は雲頂温度を用いて計算した場合の Iorg の時間変化である．この結果から

も，Iorg の値から 3-D Smagorinsky の場合に組織化しているという評価はできない．図

3.13には 500 hPa 面鉛直速度を用いて計算した場合を示す．図 3.11や図 3.12とは様相

が異なり，2-D Smagorinsky の場合のほうが 0.5 よりも大きく，組織化していて，3-D

Smagorinsky の場合は 0.5未満であり，組織化していないという，降水場の変化から得ら

れた認識とは逆の結果が得られた．

このように，Iorg を用いると降水パターンから認識される結果をうまく説明することが

できない．その要因としては，解析対象となる降水セルの数が非常に少ないことが考えら

れる．本研究では計算資源の都合上，水平領域を比較的小さな正方形として実験を行って

いるが，この制約によって降水セルがごく少数に限られてしまい，Iorg が組織化の程度

を正しく評価できていない可能性がある．実際，図 3.6で見たように，2-D Smagorinsky

の場合は 3-D Smagorinsky の場合に比べて多くのセルが存在するため，図 3.11 から図

3.13で Iorg が完全にランダムに対流が起こっている状況を表す 0.5に近い値を示してい

ると考えることが可能である．

Bretherton et al. (2005)やMuller and Held (2012)，Tompkins and Semie (2017)で

は，領域平均水平風速を 0に近づけるナッジングを行っている．このようなナッジングを

行った場合，降水セルは平均水平風の影響を受けないため，3-D Smagorinsky の場合で

も図 3.5のような多くのセルが存在する状況が持続し，Iorg によって組織化の程度を正し

く評価することができると考えられる．しかし，本研究では成層圏変動が降水パターンに

与える影響を調べることを目的としており，このようなナッジングを行うことは妥当では

ない．したがって，この問題点を回避する方法としては，十分な数のセルが存在するよう

に，より大きな水平領域で実験を行うことが考えられる．

図 3.14と図 3.15は，SFの 24時間移動平均の時間変化を示している．SFを用いると，
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図 3.11 1時間平均 OLRを用いた Iorg の時間変化．
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図 3.12 雲頂温度を用いた Iorg の時間変化．
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図 3.13 500hPa面鉛直風速を用いた Iorg の時間変化．
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少なくとも最初の約 60日間については，3-D Smagorinsky の場合は組織化が起こってい

て，2-D Smagorinsky の場合は組織化が起こっていないと評価することができる．
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図 3.14 SFの時間変化．
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図 3.15 各実験の SFの時間変化を個別に示したもの．
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第 4 章 SST変化実験
ここまでは，水平領域の大きさと渦拡散スキームという，2つの数値的な条件について

実験を行った．ここからは，物理的な条件が組織化に与える影響について実験する．具体

的には，SSTを変化させる実験を行う．

4.1 先行研究

降水システムの自己組織化に SSTが与える影響について調べた研究は数多く存在する

が，以下に代表的なものをいくつか紹介する．

4.1.1 Held et al. (1993)

第 1章でも紹介したように，Held et al. (1993)は，2次元雲システム解像モデルにお

いて SST変化実験を行っている．SSTを 25℃, 30℃ の 2通りにして実験を行ったとこ

ろ，図 1.2のように，30℃ のほうが組織化の程度が強くなることが示された．

4.1.2 Wing and Emanuel (2014)

Wing and Emanuel (2014) は，水平領域 768 km × 768 km，解像度 3 km の 3 次元

CRMで，SSTを 297K から 312K まで変化させて実験を行った．その結果，図 4.1のよ

うに，300K以下と 310K以上では組織化が起こらなかった．SSTが一定値以上高いと組

織化が起こらないという結果は驚くべきことであったが，水平領域を 1536 km× 1536 km

と 2倍にして再度実験を行ったところ，組織化が起こったという．これは，乾燥静的安定

度が大きくなることにより，下降流が弱くなり，より大きな水平領域が必要になることが

原因であると論じている．



第 4章 SST変化実験 38

図 4.1 領域平均 OLRの 1時間平均の時間変化 (Wing and Emanuel, 2014)．

4.1.3 Coppin and Bony (2015)

Coppin and Bony (2015)は，GCMを用いて SSTと初期条件に対する感度を調べた．

SST が十分低いか十分高い場合には，初期条件によらず組織化が起こるが，その中間の

場合には，初期条件に強く依存するという結果を得た．熱帯よりはるかに低い SSTでも

組織化が起こるという事実は非常に興味深く，彼らはこの結果について次のような考察を

行っている．

SST が低いときには，低層雲を形成し，その上の自由対流圏を乾燥させるのに十分強

い大規模な下降流があって，これが境界層に強い放射冷却を引き起こす．こうして放射に

よって駆動されたコールドプールが形成され，この外側で対流の組織化が起こる．同時

に，コールドプールは下部対流圏において大規模な下降流と低層の外出流を強め，乾燥し

た領域と湿潤な領域の間に浅い循環を形成する．この浅い循環によって，乾燥した領域で

の大規模な下降流と低層の外出流がさらに促され，対流の組織化に正のフィードバックを

もたらす．

一方，SSTが高い場合には，風に伴う表面熱交換 (wind-induced surface heat exchange;

WISHE) が組織化を引き起こし，維持している．中間の SSTでは，両者の効果が相対的

に弱まるため，これらの仕組みがうまく組み合わなければ組織化が引き起こされない（図

4.2）．
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tends to enhance turbulent fluxes at the ocean surface [Fermepin and Bony, 2014; Vial et al., 2015], and
the moistening of the boundary layer by surface fluxes has a positive influence on the formation of low-
level clouds and thus low-cloud radiative effects [Zhang et al., 2013]. Although the WISHE mechanism
can operate in the absence of low-level clouds, the interaction between low-cloud radiative effects and
surface fluxes is thus likely to make WISHE more efficient. Therefore, at SSTs for which the low-cloud
radiative effects alone are not sufficient to trigger self-aggregation through a ‘‘radiation-circulation cou-
pling,’’ they can still favor the triggering of self-aggregation by making WISHE more efficient. This
‘‘cloudy WISHE’’ is likely at play in our model at SSTs between 295 and 305 K. The influence of low-cloud
radiative effects on WISHE also suggests that even in a model that would predict low clouds at high
temperatures, the dominant mechanism of self-aggregation could still be WISHE. This is actually con-
firmed by high-SST experiments in which low-cloud radiative effects are artificially imposed in the simu-
lation (not shown).

7. Summary and Discussion

This study analyses the phenomenon of self-convective aggregation in the IPSL-CM5A-LR GCM run in a non-
rotating RCE framework and forced by a range of globally uniform SSTs. As summarized in Figure 12a, self-
aggregation is spontaneous at SSTs lower than 294 K or higher than 305 K, whatever the initial conditions.
At intermediate SSTs, it is less spontaneous and its occurrence depends on initial conditions. In particular,
self-aggregation occurs more easily when initial conditions are derived from a previous experiment in which
convection was aggregated. Yet overall self-aggregation tends to occur more easily at low and high temper-
atures than at intermediate temperatures.

Two main physical mechanisms can trigger self-aggregation in this model, and their relative contribution
depends on surface temperature (Figure 12b). At low SSTs, self-aggregation is triggered by a ‘‘radiation-
circulation coupling’’: events of large-scale subsidence which are strong enough to favor the formation of
low-level clouds and dry the free troposphere aloft, induce an intense radiative cooling of the boundary
layer and the formation of radiatively driven cold pools which expand like density currents. The expansion
of the cold pools forces the convection to aggregate at the edges or in-between cold pools (Figure 13a).
The development of a shallow circulation between dry and moist regions reinforces subsidence and pro-
motes the formation of low-level clouds in dry regions, which positively contributes to the self-aggregation.
At high SSTs, the initiation mechanism is primarily related to the interaction between surface turbulent
fluxes and near-surface wind anomalies (WISHE): as deep convection develops somewhere, the mass con-
vergence associated with it enhances the surface wind around the convective area, and then surface fluxes.
It promotes the development of deep convection in the vicinity of the existing convection, which eventually
yields to convective aggregation (Figure 13b). At intermediate SSTs, self-aggregation is less spontaneous

Figure 12. Schematic representation of (a) the probability of triggering self-aggregation as a function of SST and (b) the relative role of the different mechanisms governing self-
aggregation depending on SST. The radiation-circulation coupling (red), cloudy-WISHE (dashed blue), and WISHE feedbacks (blue) are represented. Note that self-aggregation can only
be triggered if free-tropospheric clouds interact with radiation.

Journal of Advances in Modeling Earth Systems 10.1002/2015MS000571
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図 4.2 (a) SSTの関数としての組織化が起こる確率，(b) SSTによって，組織化を支

配するそれぞれの仕組みが相対的にどの程度寄与するかを表した概念図 (Coppin and

Bony, 2015)．

4.1.4 Wing and Cronin (2016)

Wingらは，水平領域 12288 km× 192 km，水平解像度 3 km の 3次元 CRMで，SST

を 280K から 310K まで変化させて実験を行った．その結果，どの SSTでも対流は組織

化し，湿潤な領域と乾燥した領域が帯状に複数存在するようになった（図 4.3）．

4.2 実験設定

SST変化実験においては，SST以外の実験設定は，第 3章の 256-2-3d と同じとする．

すなわち，水平領域の大きさは 256 km × 256 km，水平解像度は 2 km，渦拡散スキー

ムは 3-D Smagorinsky で，大気境界層スキームは用いない．この条件のもと，SST を

293, 294, 295, 300, 305, 306, 307K の 7通りに変化させて実験を行う．

4.3 結果

以下に示す図のうち，SSTと各物理量との相関を表した図では，各物理量の 10日から

30日までの値を解析対象としている．

図 4.4 は，10 日から 30 日まで平均した領域平均気温の鉛直プロファイルである．

SST を変化させると，それに対応して変化するのは圏界面高度と CPT (cold point

temperature) のみで，対流圏でも成層圏でも気温減率はほとんど変化しない．ここでは



第 4章 SST変化実験 40

4 A. A. Wing and T. W. Cronin

(a) 280 K

Hovmuller plots of column relative humidity

0
2

4
6

8
1

0
1

2

(b) 285 K

0
2

4
6

8
1

0
1

2

(c) 290 K

0
2

4
6

8
1

0
1

2

(d) 295 K

A
lo

n
g

-C
h

a
n

n
e

l 
D

is
ta

n
c
e

, 
x 

(1
0

3
 k

m
)

0
2

4
6

8
1

0
1

2

(e) 300 K

0
2

4
6

8
1

0
1

2

(f) 305 K

0
2

4
6

8
1

0
1

2

(g) 310 K

Time (days)
0 10 20 30 40 50 60 70

0
2

4
6

8
1

0
1

2

0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8

Column relative humidity,

Figure 1. Hovmöller plot of column relative humidity, H (Eq. (1)), across the
main set of simulations. Time runs from left to right and data are averaged over
the short cross-channel y-dimension. Panels (a)–(g) are for values of TS from
280–310 K, in increments of 5 K, with temperature increasing downwards.

Table 1). Tropospheric warming overall and the increase in
tropospheric warming with TS are consistent with the finding
by Singh and O’Gorman (2013) that the lapse rate in RCE
depends on entrainment and free-tropospheric relative humidity.
In our simulations, aggregation decreases the free-tropospheric
relative humidity in the domain mean but increases the free-
tropospheric relative humidity in convectively active regions,
plausibly reducing the influence of entrainment on the lapse rate
and driving the thermal structure of the troposphere closer to a
moist adiabat. Warming of the troposphere with aggregation can
also be explained as a consequence of convective cores in moist
regions drawing air with higher moist static energy from deeper
within the boundary layer (Held et al., 1993).

The horizontal mean relative humidity decreases in all
simulations at nearly all heights as a consequence of self-
aggregation, with peak drying by ∼0.3 near 700 hPa at all
temperatures and a secondary peak in the drying near the upper
tropospheric peak in warming (Figure 2(c)). The simulations with
higher TS tend to dry slightly more, although the simulations at
295 and 300 K are exceptions to this monotonicity. The mean
outgoing longwave radiation increases over the course of each
simulation as a consequence of this drying, by an amount
that increases with TS, ranging from ∼11 W m−2 at 280 K to
∼24 W m−2 at 310 K (Table 1).

5. Analysis

5.1. Moist static energy variance budget

As shown above, self-aggregation is characterized by the
amplification and expansion of dry anomalies. To quantify the
growth rates and physical mechanisms of this evolution, we use a
variance budget of vertically integrated frozen moist static energy,
following Wing and Emanuel (2014). This framework enables the
quantification of the processes that lead to growth or decay of
anomalies of vertically integrated frozen moist static energy from
its spatial mean. The frozen moist static energy (hereafter referred
to as h) is conserved in dry and moist adiabatic displacements,
as well as freezing and melting of precipitation; h is given by the
sum of the internal energy, cpT, the gravitational energy, gz, and
the latent energy, Lvq − Lf qc,i (cp is the specific heat of dry air at
constant pressure and g is the gravitational acceleration). In the
latent energy term, Lv is the latent heat of vaporization, q is the
water-vapour mixing ratio, Lf is the latent heat of fusion and qc,i

is the condensed ice water mixing ratio:

h = cpT + gz + Lvq − Lf qc,i. (2)

Because h is conserved in moist adiabatic processes, its density-
weighted vertical integral, ĥ, is conserved under vertical convective
mixing.

If weak temperature gradients can be assumed in the free
troposphere (Sobel et al., 2001), then spatial variance in ĥ is
dominated by variance in Lv̂q rather than cpT̂. Amplification of
moist or dry anomalies can occur adiabatically – by advection
alone – or diabatically – by processes that lead to anomalous
heating or moistening of moist columns or to anomalous cooling
or drying of dry columns. Atmospheric heating and cooling
lead, respectively, to moistening and drying, because the weak
temperature gradient approximation implies that anomalous
heating is largely balanced by ascent, converging moisture into the
column, while anomalous cooling is largely balanced by descent,
diverging moisture out of the column.

We use the budget equation for the evolution of ĥ′2, the
squared anomaly of ĥ from its spatial mean (derived in Wing and
Emanuel, 2014):

1

2

dĥ′2

dt
= ĥ′F′

K + ĥ′N ′
S + ĥ′N ′

L − ĥ′∇h · ûh, (3)

c© 2015 Royal Meteorological Society Q. J. R. Meteorol. Soc. 142: 1–15 (2016)

図 4.3 気柱相対湿度の南北平均のホフメラー図 (Wing and Cronin, 2016)．
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圏界面高度は気温の鉛直微分が 0になる高さと定義し，表 4.1に圏界面高度と，その高度

での気温を示す．

また，図 4.5は，領域平均した地上気温と SSTの関係を表している．地上気温は SST

に対してほぼ線形に変化することがわかる．

図 4.4 領域平均気温の鉛直プロファイル．

次に，1時間降水量のスナップショットを見ていく．図 4.6は，実験開始直後 (t = 2日)

の様子である．最初の降水までの時間は SSTが高いほど短く，低いほど長い．しかし，十

分時間が経つと，図 4.7のように SSTが低くても高くても降水域が集中するようになる．

図 4.8は，1時間降水量の南北平均，東西平均それぞれのホフメラー図である．初めに

対流が起こって降水に至るまでの時間と，降水強度の 2つは SSTによって変化すること

がわかる．一方，組織化という点では，SST によらず組織化は起こるとみなすことがで

きる．

図 4.9は，1時間降水量の領域平均の時間変化である．グラフの右端には，10日から 30

日までの四分位数と中央値を矢印で示してある．具体的な値を表 4.2にも示す．
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表 4.1 各 SSTでの圏界面高度と圏界面での気温．

SST (K) 圏界面高度 (km) 圏界面での気温 (K)

293 14.8 205.58

294 15.0 205.68

295 14.4 206.75

300 15.4 206.80

305 16.0 208.35

306 16.4 208.51

307 16.6 208.69

図 4.5 SSTと領域平均地上気温の関係．
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図 4.6 t = 2日 における 1時間降水量のスナップショット．
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図 4.7 t = 25日 における 1時間降水量のスナップショット．
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図 4.8 南北平均（上段），東西平均（下段）した 1時間降水量の時間変化．
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図 4.9 領域平均 1時間降水量の時間変化．
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表 4.2 各 SSTにおける領域平均 1時間降水量の統計量（単位は mm）．

SST (K) 第 1四分位数 中央値 第 3四分位数

293 0.0560 0.0791 0.1110

294 0.0675 0.0900 0.1160

295 0.0617 0.0921 0.1234

300 0.0972 0.1308 0.1652

305 0.1205 0.1637 0.2129

306 0.1327 0.1801 0.2309

307 0.1267 0.1828 0.2452

4.4 議論

図 4.10は，10日から 30日までの領域平均 1時間降水量の統計をとり，箱ひげ図にした

ものである．SSTが高くなるにつれて平均値が高くなっていくことがわかる．一方，最大

値については，大きな傾向としては SSTと比例関係にあるものの，305K よりも 306K

のほうが最大値が小さいなど，単純に線形な関係にあるとは考えにくい．

領域平均をとらず，すべてのグリッドの 1 時間降水量をヒストグラムにしたものが図

4.11である（縦軸は対数軸）．降水がないグリッドが多いため，0mm以上 5mm未満の

ビンの数は非常に多くなっているが，それ以降のビンの数は概ね指数関数的に減っている

ことがわかる．注目すべき点は，SSTが高くなるほど勾配が緩やかになり，降水強度の大

きな点の数が増えることである．

次に，OLR について同じような解析を試みる．図 4.12 は，領域平均した OLR につ

いて同様に統計をとり，箱ひげ図にしたものである．SST が高くなるにつれて領域平均

OLRも上がっていくことがわかる．これは，第 3章で議論したように，組織化が起こる

と降水セルのあるグリッドの割合が低くなり，領域平均 OLRは高くなることが原因であ

ると考えられる．加えて，今回は SSTを変化させていることから，セルがないグリッド

の OLRは SSTに比例して高くなるため，平均値が SSTに比例するものと考えられる．

そこで，領域平均をとらず，すべてのグリッドを対象に統計をとりなおすと，図 4.13の
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図 4.10 SSTと領域平均 1時間降水量の関係．

ようになる．こうしてみると，グリッドごとの OLRの最小値は SSTが高くなるほど低

くなっていくことがわかる．これは，SST と降水強度が正の相関を持つことに対応して

いる．図 4.14 は，領域内での OLR の最小値の時間変化を表した図であり，降水量のス

ナップショット（図 4.6，4.7）と整合的な結果であると考えることができる．

定量的な評価を行うため，SST変化実験に対しても Iorg を計算すると，OLRを用いた

場合は図 4.15，500 hPa 面鉛直速度を用いた場合は図 4.16のようになった．SSTを変化

させても組織化は起こるという結果と対応するように，SSTの変化に対する Iorg の鋭敏

な変化は見られない．しかし，特に 305, 306, 307K の Iorg が，初期では高く，次第に下

がっていくことから，第 3章でも考察したように，Iorg は本研究の水平領域の大きさに対

してはセルの数が十分でなく，組織化を正しく評価できていない可能性がある．
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図 4.11 1時間降水量のヒストグラム．縦軸は対数軸．
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図 4.12 SSTと領域平均 OLRの関係．

図 4.13 SSTと OLRの関係．
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図 4.14 1時間平均 OLRの最小値の時間変化．
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図 4.15 1時間平均 OLRを用いた Iorg の時間変化．
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図 4.16 500hPa面鉛直風速を用いた Iorg の時間変化．
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第 5 章 結論
本研究では，Bui et al. (2019)の実験設定を基礎とし，降水システムの自己組織化が起

こるための数値的条件についての実験と，物理的条件として SSTの変化が組織化に与え

る影響についての実験を行った．これらの実験結果とその議論をまとめる．

数値的条件については，水平領域を大きくとり，解像度を粗くすることで組織化が起こ

る (Muller and Held, 2012)という研究結果と，渦拡散スキームによる SGS乱流混合の

効果が組織化に影響を与えている (Tompkins and Semie, 2017)という 2つの先行研究が

あった．本研究では，その 2つの系統的なパラメータスイープ実験を行い，渦拡散スキー

ムによる乱流混合の効果が組織化の可否を決定づけていることがわかった．具体的には，

WRFでは 3-D Smagorinsky を使うことが必要であるという結果になった．

3-D Smagorinsky を用いた場合，実験開始直後はランダムに対流が起こったが，約 20

日ほどで対流は組織化し，一部の場所に降水が集中する期間が続いた．約 100日以後は，

成層圏の QBO的振動によって水平風速が大きくなり，風向に対応して降水域が移動する

結果が得られた．本実験では，Bui et al. (2019)で見られたような，準定常状態，スコー

ルライン型，バックビルディング型といった明確な降水パターンが再帰的に現れることは

なかった．一方，2-D Smagorinsky を用いた場合，ランダムに対流が起こる状態が長く

続き，対流の組織化を認めることはできなかった．

これらの実験結果に対し，OLR や鉛直速度を用いて組織化の程度を定量化する指標

Iorg を計算したが，上のように 3-D Smagorinsky を用いたものは組織化が起こってお

り，2-D Smagorinsky を用いたものは組織化が起こっていないという，降水場の変化の

認識と整合するような結果は得られなかった．その要因としては，水平領域が小さすぎる

ため，正しい統計的評価に必要な数のセルが存在していないことが考えられた．一方で，

大規模な下降流から組織化を定量化する指標である SF (Subsidence fraction) を計算し

た結果は，この SGS乱流混合効果の差と整合した．

SSTを変化させた実験については，初めの降水までの時間は SSTが低いほど長く，高
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いほど短くなるという違いはあったが，組織化という点ではあまり違いがなく，どの SST

でも組織化したと言える降水域の集中が見られた．むしろ，SST が変化することによっ

て差が広がったのは降水強度であり，降水量に関する統計量からは，SSTが約 15K 上が

ると降水強度は約 2倍になることが明らかになった．また，領域平均 OLRの統計をとる

と，SSTに比例して平均値も大きくなった．これは領域平均をとる操作によるもので，す

べてのグリッドを対象に統計をとると，SSTが大きくなると OLRの最小値が小さくなる

という結果が得られた．これは，SST が大きくなると降水強度が高くなることと整合的

であると考えられた．

SST変化実験に対しても Iorg を計算したが，やはり各実験を分類するような結果は得

られなかった．しかし，特に鉛直速度を用いて計算した場合（図 4.16），SST が高いグ

ループでは初めの数日間の Iorg の値が有意に高くなった．このことは，本研究で Iorg が

整合的でない要因として上で述べた説を裏付ける結果といえた．

最後に，これまでの研究に対する本研究の位置づけと，今後の課題を述べる．本研究で

は計算資源の制約から，最大でも 256 km × 256 km という比較的小さな正方形領域での

実験にとどまった．しかし，Bui et al. (2019) と同様に成層圏では QBO 的振動が起こ

り，この QBO的振動によって対流圏内でも水平風速が大きくなり，降水パターンに影響

を与えることが明らかになった．RCEMIP (Wing et al., 2018) の趣旨に沿った近年の研

究では，小さな正方形領域での実験はあまり重視されておらず，本研究はその性質を明ら

かにした点に意義があるといえる．また，長期的な降水パターンの変動については，Bui

et al. (2019)のような再帰的な変動は見られなかったものの，開始直後はランダムに降水

が見られ，約 20日以後は降水域が集中し，約 100日以後は風の影響を受けて降水域が広

がるという，大きく分けて 3 段階のパターンがあることが明らかになった．長時間実験

によって成層圏変動が降水パターンに与える影響について研究した例は Bui et al. (2019)

以外にはほとんどなく，新たな知見が得られたといえる．

今後の課題としては，パラメータスイープ実験の数を増やすことが挙げられる．Muller

and Held (2012)では図 3.1のように，非常に多くの水平領域と解像度に対して組織化が

起こるかどうかを調べているが，本研究では計算資源の制約から，水平領域 3通りと渦拡

散スキーム 3通りを組み合わせた計 8通りの実験にとどまり，水平解像度については検討

を行っていない．より幅広い水平領域や解像度に対して同様の実験を行うことにより，降
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水システムの自己組織化に対してさらに理解が深まると考えられる．また，感度実験とし

ては SST変化実験のみを行ったが，同種の実験として，CO2 濃度を変化させることが考

えられる．

また，本研究では Iorg を用いた定量的な評価がうまくいかなかった．この要因につい

ては上で述べたように，水平領域が小さく十分な数のセルがなかった可能性が考えられた

が，その検証は本研究では行っていない．「組織化した領域」というものの定義には恣意

的な選択が伴う (Muller and Held, 2012)ため，この検証を行うことはより適切な指標の

定義につながると考えられる．
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