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要旨

Matsuno(1966) を基に赤道波に関する基礎力学についてのレビューを行った. 浅
水方程式に赤道ベータ平面近似を用い, 赤道波の各モードを導き出した. その結果,

南北の節の数 (モード) が n ≥ 1 の場合には慣性重力波 (西進, 東進), ロスビー波
(西進) の 3 つの波が存在する. n = 0 では 慣性重力波 (東進) と, 混合ロスビー重
力波 (西進) が存在する. 緯度方向の波の速度が v = 0 の特別な場合には, ケルビ
ン波 (東進) が存在する. 以上から, 赤道域には 5 種類の波動が存在することが分
かった.
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第1章 はじめに

赤道域の雲発生の周期性は特徴的であり, その周期性は他の物理量の周期的変
動と関係がある. 具体的な例を挙げると, ENSO(約 4 年周期), モンスーン (1 年周
期), MJO(数十日周期), 海陸風 (1日周期)などがあり, 赤道域には様々な周期の長
さの周期的変動が存在していることが知られている. さらに周期的変動にはコリ
オリ力の向きがが赤道を境に逆転する赤道大気固有の波動, すなわち赤道波と呼ば
れる波動が影響していることが分かっている. 赤道波とは, 赤道で振幅が最大とな
り赤道付近にトラップされる, 東西方向に伝播する波動である.

赤道波に関する理論的な研究論文にはMatsuno(1966) がある. Matsuno(1966)

は中高緯度帯の大気・海洋の運動に用いる線形浅水方程式を赤道域に適用した場
合, 中高緯度帯で表れるような慣性重力波やロスビー波が赤道域にも表れるのか,

という動機から研究を行った. また中高緯度帯の慣性重力波はロスビー波に比べ
振動数がはるかに大きいが, 慣性重力波の振動数はコリオリ力に比例するため低緯
度になるとロスビー波の周期に近づいていく. 赤道域に 2 つの波が存在した場合,

両者の波を全く違う波として扱うことが出来るのかという疑問もあった. これにつ
いては, 南北の振動モードが低い場合に, 西向きに伝播する両者の波を区別できな
くなることが分かった. 研究の結果, 赤道域の慣性重力波とロスビー波に加え, 赤
道固有の波動である混合ロスビー重力波と赤道ケルビン波の存在を明らかにした.

さらに赤道に沿って正弦的に熱源 (冷源)を配置した場合の定常な大気の様子につ
いて議論している.

本研究では Matsuno(1966) を基に赤道波に関する基礎力学についてのレビュー
を行った. 赤道域で振幅が最大になる東西方向の波について線形化された方程式系
を速度, 圧力について解き, 赤道域の上記の波をそれぞれ導出し, 波ごとの速度場・
圧力場の図を示して確認するまでを行った.
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第2章 基本モデル

赤道域での大気海洋の大規模大気について考える場合の基本モデルとして, 中高
緯度帯での大規模運動と同じように, 大規模運動を考える場合に最も単純化したモ
デルである浅水方程式 (非粘性・非圧縮流体, 静水圧平衡状態, 水平スケールが鉛
直スケールよりはるかに大きい)と, β 平面近似を用いて議論する. このとき β 平
面近似は, 赤道域に対応するように変化する.

まず経度を x 軸, 緯度を y 軸, 鉛直方向を z 軸にとった直交座標系を考え, 運動
方程式と質量保存則を書く

∂u

∂t
− fv + g

∂h

∂x
= 0, (2.1.1)

∂v

∂t
+ fu + g

∂h

∂y
= 0, (2.1.2)

∂h

∂t
+ H

(
∂u

∂x
+

∂v

∂y

)
= 0. (2.1.3)

ここで, u, v はそれぞれ x, y 方向の速度, t は時間, g は重力加速度, h は波の上面
の高さの微小な偏差, H は波の上面の平均した高さである. f はコリオリパラメー
タで,

f = 2Ω sin θ (2.1.4)

である. Ω は地球の自転速度, θ は緯度である. ある緯度 θ0 から dθ だけ微小に南
北に変化する場合を考えると, 地球半径 R を用いて

θ = θ0 + dθ (2.1.5)

= θ0 +
y

R
(2.1.6)

と表せる. このときの f をテイラー展開すると,

f(θ) ' 2Ω sin θ0 +

(
2Ω

R
cos θ0

)
y (2.1.7)

= f(θ0) + βy (2.1.8)
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となる. これがベータ平面近似である. ここでは赤道域の話なので θ0 = 0 とし,

f = βy, (2.1.9)

と仮定する. これを 式 (2.1.1) に代入すると,

∂u

∂t
− βyv +

∂φ

∂x
= 0, (2.1.10)

∂v

∂t
+ βyu +

∂φ

∂v
= 0, (2.1.11)

∂φ

∂t
+ c2

(
∂u

∂x
+

∂v

∂y

)
= 0 (2.1.12)

となる. ここで c2 =
√

gHである. さらに簡単のために基本方程式を無次元形に変
換する. 時間・長さの単位をそれぞれ

[T ] =

(
1

cβ

)1/2

, [L] =

(
c

β

)1/2

(2.1.13)

とすると,

∂u

∂t
− yv +

∂φ

∂x
= 0, (2.1.14)

∂v

∂t
+ yu +

∂φ

∂v
= 0, (2.1.15)

∂φ

∂t
+

∂u

∂x
+

∂v

∂y
= 0 (2.1.16)

となる. 以降ではこの方程式を用いて赤道波について考える.
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第3章 固有モードの赤道波

3.1 分散関係

x方向, すなわち東西方向に伝播していく波を考える. ここですべての変化量に
eiωt+ikx という要素が含まれるとすると, u, v, φ は

u = u′(y)eiωt+ikx, (3.1.1)

v = v′(y)eiωt+ikx, (3.1.2)

φ = φ′(y)eiωt+ikx (3.1.3)

となり, 式 (2.1.14)-(2.1.16)は

iωu′eiωt+ikx − yv′eiωt+ikx + ikφ′eiωt+ikx = 0, (3.1.4)

iωv′eiωt+ikx + yu′eiωt+ikx +
dφ′

dy
eiωt+ikx = 0, (3.1.5)

iωφ′eiωt+ikx + iku′eiωt+ikx +
dv′

dy
eiωt+ikx = 0 (3.1.6)

となる. ここから eiωt+ikxを除き, y の関数 u′(y), v′(y), φ′(y) を改めて u, v, φ と置
きなおすと,

iωu − yv + ikφ = 0, (3.1.7)

iωv + yu +
dφ

dy
= 0, (3.1.8)

iωφ + iku +
dv

dy
= 0 (3.1.9)

となる. これらを vについて整理する. 式 (3.1.7) と (3.1.9) から uと φは

u =
1

i(ω2 − k2)

(
ωyv + k

dv

dy

)
, (3.1.10)

φ = − 1

i(ω2 − k2)

(
kyv + ω

dv

dy

)
, (3.1.11)
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となり, uと φを除いて vの式に整理すると

d2v

dy2
+

(
ω2 − k2 +

k

ω
− y2

)
v = 0 (3.1.12)

という式が得られる. ここで考えている問題は赤道 (y = 0)付近でのみ存在する
波の運動である. すなわち赤道から遠く離れた地点では波は減衰すると考える.

よって,

v → 0 ; when y → ±∞ (3.1.13)

という境界条件を適用できると考えられる. 式 (3.1.12)を変形すると,(
− d2

dy2
+ y2

)
v(y) =

(
ω2 − k2 +

k

ω

)
v(y) (3.1.14)

となる. ω2 −k2 +k/ω が定数とすると, この式の形と境界条件は調和振動子の 1次
元の運動を扱ったシュレディンガー方程式と対応している. このシュレディンガー
方程式の解は既知であり, vに関する方程式についても同じ解法を用いてもよいと
考える. まず,

ω2 − k2 +
k

ω
= 2n + 1 (n = 0, 1, 2) (3.1.15)

という分散関係が得られ*1, vの解は

v(y) = Ce−
1
2
y2

Hn(y) (3.1.16)

である. ここでHn(y)は n 次のエルミート多項式と呼ばれるもので,

Hn(y) = (−1)ney2 dn

dyn
e−y2

(3.1.17)

と定義される. 式 (3.1.15)は n に対して振動数と経度方向の波数との関係が得ら
れる. この n は波の振動の南北方向のモードであり, n の値のときの ωを以降で
考えていく.

3.2 モード毎の振動数

式 (3.1.15)から, nと kが指定されたとき ω の解が得られる. このとき, n の値
によって ω の解が異なる場合がある.

*1導出の詳細は付録 A を参照.
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n ≥ の場合, 式 (3.1.15)を変形すると,

ω2

k2
− 1 +

1

ωk
=

2n + 1

k2
(3.2.18)

となる. kに対して ωが大きいか小さいかで

ω2

k2
− 1 ' 2n + 1

k2
(ω →大), (3.2.19)

−1 +
1

ωk
' 2n + 1

k2
(ω →小), (3.2.20)

という近似ができる. よって ωの解

ω1,2 ' ∓
√

k2 + 2n + 1 (ω →大), (3.2.21)

ω3 '
k

k2 + 2n + 1
(ω →小) (3.2.22)

が得られる. これらを有次元の波の伝播速度にすると,

c1,2 ' ±cg

√
1 +

1

k2

β

cg

(2n + 1), (3.2.23)

c3 ' − β

k2 +
β

cg

(2n + 1)

(3.2.24)

となる. ここで子午線方向の重力波の速度 cは混乱を避けるために代わりに cgで
表している.

符号で表される波の伝播方向, また慣性重力波はロスビー波と比べて振動数が大
きいことを考えると, 添字の 1, 2, 3で示す振動数や伝播速度の波は, 次の 3タイプ
の波

1. 東進する慣性重力波

2. 西進する慣性重力波

3. 西進するロスビー波

を表す. n ≥ 1 の場合は, 上記の 3 つの波が存在する.

基本的に任意の kに対し, ω の解は 3つ得られる. n ≥ 1 のとき, どのような k

に対してもそれぞれ明確に違う ω が得られる. しかし ωの解は n = 0のとき特別
になる. (3.1.15) から,

ω2 − k2 +
k

ω
= 1. (3.2.25)
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これを変形して

(ω − k)(ω2 + kω − 1) = 0 (3.2.26)

を解くと, 次の 3つの解が得られる.

ω =


−k

2
−

√(
k

2

)2

+ 1,

−k

2
+

√(
k

2

)2

+ 1,

k.

(3.2.27)

しかし, これらの解にそれぞれの波の振動数は 1対 1で対応していない. 慣性重力
波はロスビー波と比べて振動数が大きいということ, また ω = k を解とすると 式
(3.1.10),(3.1.11) より u, φ が発散してしまい, 境界条件を満たなくなることを考え
ると, (3.2.27)の解は,

ω1 = −k

2
−

√(
k

2

)2

+ 1 :東進慣性重力波 , (3.2.28)

ω2 = −k

2
+

√(
k

2

)2

+ 1

{
k ≤ 1/

√
2 :西進慣性重力波

k ≥ 1/
√

2 :ロスビー波
, (3.2.29)

のように 2 つだけとなる. この 2 つ目の解は, 波数 k の変化に対して k = 1/
√

2

を境に西進する重力波からロスビー波へ連続的に変化する. これは, 西進する慣性
重力波とロスビー波という 2 つの波の性質を混合した 1 つの波とも考えられる.

この波は混合ロスビー重力波と呼ばれる. すなわち, n = 0 の場合では

1. 東進慣性重力波

2. 混合ロスビー重力波

の 2 つの波が存在する.

今までは赤道付近では v 6= 0 であるという前提で方程式を解いてきたが, 特別
な場合として v = 0 の場合を考える. 式 (3.1.7) に v = 0 をあてはめると,

iωu + ikφ = 0, (3.2.30)

yu +
dφ

dy
= 0, (3.2.31)

iωφ + ihu = 0 (3.2.32)
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となる. これより

(ω − k)(ω + k) = 0, (3.2.33)

ω = ±k (3.2.34)

が得られる. このときの u, φ の解は,

φ = u = Ce−
1
2
y2

, for ω = −k, (3.2.35)

φ = −u = Ce
1
2
y2

, for ω = k, (3.2.36)

となる. しかし n = 0 のときと同様に ω = k では境界条件を満たさない. よって
v = 0 の解は ω = −k となる. すなわち v = 0 の場合には東進する波が 1 つ存在
する. この解は, 仮に分散関係式 (3.1.15)において n = −1 とおいた場合に得られ
る解と等しい. n = −1 の解と考えることができる. この波は赤道ケルビン波と呼
ばれる. v = 0 の場合は赤道ケルビン波が存在する.

n ≥ 1, n = 0, v = 0(n = −1) の振動数と波数の関係を図示すると, 図 3.2.1のよ
うになる.
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図 3.2.1: Matsuno(1966) の各モードごとの分散関係を表した図に, 波の分類を書
き加えた. 横軸が波数, 縦軸が無次元化した振動数である.
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3.3 固有関数

振動数の式と v の式によって, それぞれの波の速度と圧力 (u, v, φ) の式が得ら
れる. 式 (3.1.10), (3.1.11), (3.1.16)から

u =
C

i(ω2 + k2)

{
yωe−

1
2
y2

Hn(y) + k

(
−yHn(y) +

dHn(y)

dy

)
e−

1
2
y2

}
, (3.3.37)

φ = − C

i(ω2 + k2)

{
yke−

1
2
y2

Hn(y) + ω

(
−yHn(y) +

dHn(y)

dy

)
e−

1
2
y2

}
. (3.3.38)

これを整理すると,

u =
C

i(ω2 + k2)

{
(ω − k)e−

1
2
y2

Hn(y) + e−
1
2
y2 dHn(y)

dy

}
, (3.3.39)

φ = − C

i(ω2 + k2)

{
(k − ω)e−

1
2
y2

Hn(y) + e−
1
2
y2 dHn(y)

dy

}
(3.3.40)

となる. またエルミート多項式 (3.1.17)から漸化式

dHn(y)

dy
= 2nHn−1(y), (3.3.41)

Hn+1(y) = 2yHn(y) − 2nHn−1(y) (3.3.42)

が得られる. これを用いて u, v, φの式をまとめると,

1. n ≥ 1 の場合 v

u

φ


nl

=

 i(ω2
nl − k2)ψn

1
2
(ωnl − k)ψn+1 + n(ωnl + k)ψn−1

1
2
(ωnl − k)ψn+1 − n(ωnl + k)ψn−1

 , (3.3.43)

2. n = 0 の場合  v

u

φ


0l

=

 2i(ωnl + k)ψ0

ψ1

ψ1

 , (3.3.44)

3. v = 0(n = −1) の場合  v

u

φ


−1

=

 0

ψ0

ψ0

 , (3.3.45)
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である. ここで,

ψn = e−
1
2
y2

Hn(y) (3.3.46)

である. 式 (3.1.16) より

v = Ce−1

2
y2Hn(y) = Cψn (3.3.47)

なので, 式 (3.1.12) から(
d2

dy2
+ y2

)
ψn =

(
ω2 − k2 +

k

ω

)
ψn (3.3.48)

である. ψn は固有値 ω に対する固有関数と言える.

3.4 各モード毎の特徴

前節までで固有モード毎の波動と, それらの速度と圧力の式を導き出した. ここ
では波動ごとの速度場, 圧力場の図を示してその特徴を考えていく.

3.4.1 n ≥ 1 の波動

n ≥ 1 の場合の波動は東進・西進慣性重力波とロスビー波が存在する. これらの
波はそれぞれに, 特に慣性重力波とロスビー波の間に明確な区別がつけられる.

図 3.4.1, 3.4.2の慣性重力波は赤道に近い領域では南北方向に速度のベクトルが
向いており, 東西方向の圧力傾度が最大である場所で収束と発散が起こっている.

また赤道から離れるほど, コリオリ力の影響を受け速度ベクトルの向きが曲げられ
ている.

図 3.4.3のロスビー波は全体的に気圧場と速度場の間でほぼ地衡流平衡が成り
立っている. n = 1 では唯一赤道付近でコリオリ力が働かないため地衡風平衡が成
り立たなくなっている. n = 2 では赤道を中心に地衡流とは逆回転の速度場ができ
ている.
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図 3.4.1: n ≥ 1 の東進慣性重力波 (k = 0.5). 矢印は水平速度ベクトル, 等値線は
圧力を示す. 上は n = 1, 下は n = 2 のモード.
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図 3.4.2: n ≥ 1 の西進慣性重力波 (k = 0.5). 矢印は水平速度ベクトル, 等値線は
圧力を示す. 上は n = 1, 下は n = 2 のモード.
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図 3.4.3: n ≥ 1 のロスビー波 (西進, k = 0.5). 矢印は水平速度ベクトル, 等値線は
圧力を示す. 上は n = 1, 下は n = 2 のモード.



3 固有モードの赤道波 17

3.4.2 n = 0 の波動

n = 0 の場合の波動は東進慣性重力波と混合ロスビー重力波が存在する.

図 3.4.4の東進慣性重力波は n ≥ 1 の場合と速度ベクトルの東西方向の向きが
逆になっているが, それ以外の分布の様子はn ≥ 1 の東進慣性重力波の特徴と同じ
である.

図 3.4.5の混合ロスビー重力波は,高緯度では速度場と圧力場の地衡風平衡が成り
立っている. これはロスビー波の性質である. しかし赤道付近では慣性重力波のよ
うな速度場となっている. 赤道付近での速度場・圧力場の分布が一番近いのが, n = 2

の西進慣性重力波である. このように, 混合ロスビー重力波はロスビー波と慣性重
力波の両方の特徴が混合している. また, (3.2.29)では, 波数 k が k ≤ 1/

√
2 の場

合は慣性重力波, k ≥ 1/
√

2 の場合はロスビー波に分類されるが, k = 0.5(< 1/
√

2)

と K = 1.0(> 1/
√

2 では明確な違いが見て取れない. このことからも西進する波
は混合ロスビー重力波という 1 つの波であると言える.
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図 3.4.4: n = 0 の東進慣性重力波. 矢印は水平速度ベクトル, 等値線は圧力を示す.

上は波数が k = 0.5, 下は k = 1.0 .
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図 3.4.5: n = 0 の混合ロスビー重力波 (西進). 矢印は水平速度ベクトル, 等値線は
圧力を示す. 上は波数が k = 0.5, 下は k = 1.0.
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3.4.3 v = 0(n = −1) の波動

v = 0 の場合の波動は赤道ケルビン波が存在する.

図 3.4.6のケルビン波は速度ベクトルが領域全体で赤道に平行で, 圧力場の山と
谷が南北方向に対して赤道上に 1 つしかない. またケルビン波は赤道から離れる
につれて速度が小さくなっている. 東西方向には赤道上の圧力の勾配が大きい部分
で収束し, 重力波の特徴が表れている. 一方南北方向には赤道域から少し離れた部
分では東西の気圧傾度が小さくなり, 地衡流平衡が成り立つ.

図 3.4.6: n = 0 のケルビン波. 矢印は水平速度ベクトル, 等値線は圧力を示す. 上
は波数が k = 0.5, 下は k = 1.0 .
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まとめ

赤道波に関する基礎力学について, Matsuno(1966)のレビューを行った. 赤道域
での大気・海洋の東西方向に伝播する波動の運動について線形の浅水方程式と赤
道域についてのベータ平面近似を用いて解いた. まず モード n ≥ 1 について中高
緯度帯と同じく振動数の大きい波が 2 つ, 小さい波が 1 つ得られ, 慣性重力波がロ
スビー波の振動数よりも大きい場合を考えると, これらは東進・西進慣性重力波と
ロスビー波である. 次に n = 0 の場合を考えると, 東進慣性重力波と, 西進する波
の 2 つが得られた. この西進する波はある波数を境に西進慣性重力波とロスビー
波との性質が入れ替わる. この波は混合ロスビー波である. そして v = 0 である特
別な場合には, 東進する波が得られた. この波は n = −1 とした場合に表れる波と
同じ形であり, この波はケルビン波である. このように, 赤道域では 5 種類の波が
存在することが分かった.

今回は内容に含めていないが Matsuno(1966) の熱源応答についてもレビューを
行っており, 引き続き進めていく予定である. 熱源応答については Matusno(1966)

の他に, Gill(1980) や Kosaka and Matsuda(2005), 林 (2006) がある. それぞれ熱
源の設置の仕方が異なり, Matsuno(1966) では赤道沿いに熱源と冷源を交互に設
置しており, Gill(1980) では 熱源を赤道上に 1 点のみ設置している. Kosaka and

Matsuda(2005) や林 (2006)では, 地球を囲むリング状の熱源を考えている. これ
らを基に風・圧力場の図を再現し, また他の熱源応答の形も考えることで熱源の影
響による大気の運動について調べていきたい. また, 海に比べて比熱の小さい陸が
日射で暖められることで一時的に熱源となり, それによる陸上での日周期の雲の発
生が大規模運動に与える影響について考えたいと思っている.
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付録 A 分散関係式の導出

式 (3.1.12) から 式 (3.1.15)を導出する. 式 (3.1.12)を再掲すると,

d2v

dy2
+

(
ω2 − k2 +

k

ω
− y2

)
v = 0 . (3.4.49)

これを変形して, (
− d2

dy2
+ y2

)
v = (ω2 − k2 +

ω

k
)v. (3.4.50)

この式の形は, 1 次元の調和振動子に対するシュレディンガー方程式(
− d2

dy2
+ ξ2

)
X(ξ) = λX(ξ) (3.4.51)

と一致する. この式の解法について順に確認していく.

まず式の形から解を推定すると,

v(y) = f(y)e−
t2

2 (3.4.52)

と推定できる. 便宜上 λ = ω2 − k2 + k/ω と置いて, 解を式に当てはめると,

−
{

d2f

dy2
− 2y

f

y
− (1 − y2)f

}
e−y2

2
+ y2fe−y2

2
= λfe−y2

2
, (3.4.53)

d2f

dy2
= 2y

df

dy
+ (1 − λ)f (3.4.54)

となる. このような方程式の解 f(y) を求めるには, f(y) を次のようなべき級数

f(y) = a0 + a1y + a2y
2 + · · · + any

n + · · · =
∞∑

n=0

anyn (3.4.55)
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と考えて解く. これを (3.4.54) に代入して,

(左辺)
df2

dy2
= 1 · 2a2 + 2 · 3a3y + 3 · 4a4y

2 + · · ·

=
∞∑

n=0

(n + 1)(n + 2)a(n + 2)yn, (3.4.56)

(右辺) 2y
df

dy
− (λ − 1) = (1 − λ)a0 + (1 · 2 + 1 − λ)a1y + (2 · 2 + 1 − λ)a2y

2 + · · ·

=
∞∑

n=0

(2n + 1 − λ)anyn, (3.4.57)

となる. 両辺が一致するためには y の同じべき項の係数が等しくならなくてはな
らないので,

(n + 1)(n + 2)an+2 = (2n + 1 − λ)an (3.4.58)

となる. これで a2, a3, a4, · · · と係数を決めることが出来るが, n → ∞ まで係数が
あるとすると, y → ±∞ のとき級数 f(y) は発散してしまうので, v(y) も収束しな
くなる. ここで扱っている問題や調和振動子について考えると, y = 0 の付近で有
限の値を持ち, y → ∞ で急速に 0 になるような条件があると考えられる. そのよ
うな条件が存在するには, (3.4.58) の右辺の括弧の中が 0 になればよい. すなわち,

λ = 2n + 1 (3.4.59)

を満たせば, an+2, an+4, · · · はすべて 0 になる. しかし · · · an+1, an∗3 · · · は別に存
在していて, n → ∞で発散してしまう. これでは意味がないので, · · · an+1, an∗3 · · ·
は最初の項 (a0 または a1) から 0 でなければならない. つまり級数 f(y) は奇数べ
き項もしくは偶数べき項だけをもち, (3.4.54)で決まるような n によって an 以降
が 0 になる多項式である. ここで λ = ω2 − k2 + k/ω より

ω2 − k2 +
k

ω
= 2n + 1 (n = 0, 1, 2 · · · ) (3.4.60)

であり, 分散関係 (3.1.15) が得られた.
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付録 B 高モードの波動の速度・圧力分
布図

n ≥ 1 の場合の波動について, n = 3, 4, 5 の場合についても速度場・圧力場の図
をプロットしたので, ここで挙げておく.

図 3.5.1, 3.5.2, 3.5.3 の慣性重力波もロスビー波も, 南北の節が増え複雑になっ
てはいるが, それぞれの波の性質が表れている. 3.5.3 のロスビー波については, 高
緯度域での地衡流平衡の速度場が, 気圧場から低緯度側に向かってずれる傾向があ
る.n が大きくなるほど, ずれが気圧場の中心とその周囲の節との位置に対して相
対的に大きくなる.
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図 3.5.1: n ≥ 1 の東進慣性重力波 (k = 0.5). 矢印は水平速度ベクトル, 等値線は
圧力を示す. 左上は n = 3, 右上は n = 4, 下は n = 5 のモード.
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図 3.5.2: n ≥ 1 の西進慣性重力波 (k = 0.5). 矢印は水平速度ベクトル, 等値線は
圧力を示す. 左上は n = 3, 右上は n = 4, 下は n = 5 のモード.
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図 3.5.3: n ≥ 1 のロスビー波 (西進, k = 0.5). 矢印は水平速度ベクトル, 等値線は
圧力を示す. 左上は n = 3, 右上は n = 4, 下は n = 5 のモード.
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