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昭和41年度秋季大会

日本海沿岸の降雪に関するシンポジウム＊

日時：　昭和41年10月2日　14時～18時

会場：　北海道大学理学部1号館

座長：　孫野長治（北大理学部）

話題提供：

　　1．

　　2．

　　3．

　4．
近年，

られ，

の研究が積極的に進められてきた．

れ，活発な討論があった．

に関係された方々に深謝の意を表したい．

　北陸豪雪のレーダー・メソ解析

　高層状態のモデルと総観解析との関係および北海道と北陸との降雪の差異

　北陸豪雪の総観モデル

　豪雪の統計解析

　北陸地方では気象研究所が中心となって，

その成果が相次いでまとめられている．他方，

　　　　　　　　　　　　今回は，このような基盤の上に立って，

　　　　　　　　　シソポジウムのとりまとめをされた孫野教授をはじめ，

　　　　　　　　　　　　　　　　（講演企画委員会）

宮　沢　清　治

岡　林　俊　雄

松　本　誠　一

石　原　健　二

現地気象官署の協力による北陸豪雪特別観測が続け

　北海道でも，過去数年，石狩平野その他で，降雪

　　　　　　　　　　　興味深い話題提供が行なわ

　　　　　　　　　　　　　　当日のシソポジウム

北陸豪雪のレーダー・メソ解析

　　　　　　　　　　　宮沢清治（新潟地方気象台）

　1．　まえがき

　北陸沿岸，平野部の局地降雪の研穽は，文献によると

1908年ごろから始まり，その後現在に至るまで多雪，少

雪年によって研究活動の盛衰はあったが，現地を中心に

降雪機構の解明，予報精度向上への努力が続けられてき

た．ここ2，3年来，レーダー観測の開始，陸海空にわ

たる北陸豪雪特別観測網の展開によって豪雪の実態も次

第に明らかにされつつあるが，反面また新しい間題点も

出てきた．ここではレーダー・メソ解析を中心に北陸豪

雪の実態と問題点を述べる．

　2．　冬季季節風時のエコーの特性

　季節風吹走時のエコー分布は，概括的にランダム（R），

線状（L），うず状（V）を呈するものに分類できよう．

線状エコーを走向別，移動状況，関連する降雪型などに

よって分類し，モデル的に図示すると第1図になる．低

気圧の面エコーをCで表わすと，各エコーの出現順序

は，能登半島以東ではC→F→（V）→R→LNW→Lw，Lsw，

（V）；以西ではR→Lw，R→LNw，R→Lsw→（V）とな
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第1図　北陸地方の冬季の季節風時のエコーの

　　　　モデル

28

ることが多いが，規則的なものではない．なおうず状の

ものは，出現率が少ないので括弧を付してある．

　3．　線状エコーの特性

　季節風最盛期（山雪）に現われるNW－SEの走向を

もつ線状エコー・の出現状況（1966年1月）を第2図に示

す．線状エコーの配列しやすい環境があり，その理由と

して佐渡，能登半島の地形，特に岬の効果が考えられる

が，沖合200km付近ですでに線状をなすことから，下

層からの加熱で対流活動の盛んな大気成層にも関係があ

る．北西の線状エコーは，平均間隔30～50kmで配列

し，新潟県では山間の大雪常襲地帯（例えば南魚沼，阿

賀野川流域など）から脊梁山脈の谷間をぬけて風下の太

、天気”13．12．
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第2図　季節風最盛期（山雪）の北西一南東走向の線状エコー（1966年1月）

平洋側（例えば会津盆地）にのびる．

　季節風末期又は袋型気圧配置（里雪）に現われるW－

E，SW－NEの走向をもつ線状エコーは，富山湾又は能

登半島から新潟県平野部を経て山間部にのびる（図略）．

エコー走向のわずかなずれによっても降雪域に大きな地

域相違がでてくるので走向の間題は重要である（1963年

1月23日の例）．

　進行性のSW－NE走向のエコーは，寒冷前線又は低

気圧暖域の不安定線の通過に対応して現われ，海上から

の相次ぐ線状エコーの来襲によって山，里を問わず降雪

をもたらす（1960年1月26日の例）．

　線状エコーの走向と上層風との関係を統計的に（1964

年冬季）調べると，走向は1000－500mb又は850－500

mbの温度風にほぽ平行することが多い．山雪，里雪の

下層風向は，いずれもNWないしWNWで上層風向
（500mb）は前老がNW，後者がSWの特徴をもつの

で，線状エコーは山雪型でNW－SE，里雪型でSW－

NE，又はW－Eの走向をもつのであろう．

第1表　雲列，レーダー・パソド特性

氏 名

浅井（1％6）

二宮（1966）

宮沢（1964）

藤原（1966）

瀬下（1965）

樋口（1963）
Malkus（1963）

Kuettner（1959）

期　　日

1966．2．3

1962．　2．11

1963．12～1

1966．1

1963．　1．24

1960－1962

1957．　7～8

種　　類

雲（飛行機）

〃（衛星）

レーダー

レーダー

降水変化線

雲（飛行機）

雲（飛行機）

雲

走　　向

WNW→ESE

NW→SE
W→E
W→E
SW→NE

W→E
NW－SE
W＿E

間　　隔

　20

70～100

km

20（海上）

30～50（陸上）

　25　と　50

　10～15

30～70

　30

65～80

5～10

走向に関連する風

雲層内平均風向

850mbの風

1000，850mb－500mbの
風のシヤー

地上等圧線に平行

雲層平均風向

1966年12月 29
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　　　　　　　　　第3図　里雪時のエコー域を降雪域（1966年1月22日11～12時）

（点領域はエコー区域，実線は1時間降水量mm，点線はエコー高度m，右下は上層風の垂直分布を示す）
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第4図　山雪時のエコー域と降雪域（1966年1月24目8～9時）
　（左下は上層風の垂直分布，その他の記号は第3図に同じ）
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　最近，雲列，レーダーバソドの走向，間隔などについ

ての報告が多いが，主として北陸，日本海の降雪に関係

したものを，まとめると第1表になる．レーダー，飛行

機観測，気象衛星などの観測手段の相違によって，取り

扱う現象の規模が異なるので，これらの間隔や走向など

の値に，かなりの巾がある．従ってこれらを画一的に解

釈することはできないであろう．

　4．　線状エコーと降雪城

　エコー域と降雪域がどのように対応するかを知ってお

くことは，予報現業の立場からも，雲物理の面からも必

要である．しかし未解決な点が多いので，ここではエコ

ー域と降雪域との若干の対応例を示すにとどめたい．一

般には両者が，かなり一致する場合と，ずれの大きい場

合とがある．これらのずれは上層風の垂直分布と生成層

からの雪片の落下速度に関係する．1963年1月23日16

時の例では線状エコー域の風下約20kmに帯状の地上降

雪域が存在しており，雪片が風に流されていることを示

す．また1966年1月22日の若狭湾のRHI観測では，海

上のエコーが垂直方向に発達しており，この場合あられ

の落下を示すものではないかとの討論があった．第3，

4図は，里雪型，山雪型の1時間降水量分布とその1時

間内の2枚のエコー分布の合成図との対応であるが，定

性的にはかなり一致している．しかし，別の例ではエコ

ーがあっても対応する降雪域がなく，またその逆の場合

もある．最近は海上のエコーからの落下雪片が，集中的

に山に運ぱれて大雪となるとの考え方もあるので，降雪

の尾流の問題を含めて，今後RHIなどによって検討さ

れねばならない．なお統計によると（1964年冬季），海

上の線状エコーの高さは，2。6～3．5kmのものが最も多

く，一般にはエコー高度が高くなると降雪強度は増す傾

向がある．

　5．　うず性じよう乱

　北陸地方では，以前から中規模の小じょう乱，小低気

圧が強雪の引金作用をなすと考えられてきた．最近はレ

ーダー観測によって，これを裏付けするように豪雪時

に，しばしば水平規模50～80kmのうず性のじよう乱

が認められる．これらは直径数100kmの台風と直径数

100m以下の竜巻との中間の規模をもち，低気圧性循環

をもつことからメソサイク・ソとして分類され，明瞭な

スパイラルバソドまたはリソグ状エコーをもち，眼直径

は約20km程度である．じよう乱は一般に北陸沿岸沖に

発生し，ほぼ700mbの風に流され平野部を通って山地

で消滅し，寿命は数時間以内である．個々の降雪セルの

439

1966年12月

寿命より長いので降雪の短時間予報に利用される可能性

がある．じよう乱の通過によって局地の強雪のバー不

ト，地上風の急変，気圧急下降を伴ない，じょう乱め経

路に沿って多雪地帯がでてくる．第5図に北陸地方西部

に現われたこの種のじょう乱の例を示すが，じょう乱は

10541　22　Jσn　66
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第5図　うず性じよう乱の一例（1966年1月22日10
　　　　時54分）

（点線領域はエコー域，実線は22日9時～23日9時

の降雪量cmを示す）

福井県今庄付近の大雪に寄与した．同日，能登半島を通

過した別のうず性じよう乱によって，輪島では1．2mm／

10分，七尾で2。Omm／20分の強雪を観測した．このよ5

なじよう乱は，地上気圧配置では袋型，（日本海低気圧の

暖域および前線通過直後に，上層の状態では500mb寒

冷渦の近傍，下層収束・上層発散の場で発生している．

特に，じょう乱が海表面水温から見た暖水域又は暖冷水

域の境界（潮目）付近で発生しているのは興味がある．

　6．今後の問題点

　総観規模での大雪の予報については，500mb寒冷渦，

700mbの短波の谷などの早期発見，追跡などによって，

最近は24～48時間前には予報可能となってぎたが，大雪

が北陸地方のどこで起るかという中規模の降雪予報の精

度を向上させるには，次の点を今後解明しなければなら

ない．

　1）寒冷渦（例えば500mb）の位置と大雪発現地域

の相互関係

　2）雲物理，レーダー立体観測（RHI）の立場からの

降雪エコーと降雪域との対応調査

　3）地形因子，大気成層の両面からの線状エコー形成

条件

　4）　うず性じよう乱の力学的取扱い

　　　　　　　　　　討　　論

　日本海沿岸の降雪機構が真剣にとりあげられてから5

年と経っていない．しかしその後の進歩は驚くべきもの

31
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である．これはレーダー，航空写真及び気象衛星による

海上の資料が使えるようになったからである．

　宮沢は北陸地方に豪雪をもたらす雪雲をレーダーエコ

ーによって三つの型に分類し，各々の場合について降雪

との関係を紹介，説明を行なった．その結果，海上の雪

雲の分布と沿岸の降雪域との関係が具体的に非常に明確

となった．

　これは話題提供者自身から提出された疑間であるが，

滑岸にレーダーエコーが明瞭に認めらる場合でも地上の

対応する降雪域があったりなかったりすることである．

このことは風によって降雪が風下に流されると云うこと

だけでは説明されない．

　この間題に対して斉藤（札幌管区），藤凍（気象研），

孫野（北大）から次の点が指摘された．霰のように落下

速度の大きいものは真直に落ちるので，レーダー域の風

下に流される所謂ストリーマーが出来ないこともあり

得る．またストリーマーが見えなかったのはレーダー

（RHI）の切りかたが悪かったためで，よく見ればスト

リーマーが見えるものである．次にレーダーの降雪域と

地上の降雪域を比較する場合に，レーダーの降雪域の風

下の端の部分に積雪の極大が発生すると原理上考えられ

る．と云うのはエコーがなくなったと云うことは地上に

落下したことを意味するからである．

　ストリーマーに関して風の垂直シヤーが問題となっ

た．これに関連して土屋（気象庁）からシヤーが弱い時

には雲はベナーセル，強い時には典型的なバソド状構造

をなすことをTIROS写真で紹介した．

る．

　3）降雪機構

　これについては，従来は，前線とか前面が必要と考え

られていたが，天気図では何もなくても（前線や前面）

雪は降ることを筆者は強調してきた（昭和39年春季大会

で発表）．

　4）雪の落下速度と浮動性

　雪は落下速度がおそいので，風により発生源より，20

～30kmくらい流されること，また一旦，雪面等に接触

しても再び風で流されるという性質があるが，これは降

雪の調査・予報等のとき常に頭におかなければならない

重要な事項である．

　2．高層状態と総観解析

　1）　日本海上での高層状態の変化のモデル

　これについては前記昭和39年の学会で発表したもの

に，北大孫野氏の考えなどにより，一番右側のP－丁曲

線を加えた．それを第1図に示す．
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高層状態のモデルと総観解析との関係

および北海道と北陸との降雪の差異

　　　　　　　　　　　岡林俊雄（札幌管区気…象台）

　1．はじめに
　北陸豪雪の総合観測・研究の規模とは比較にならない

が，札幌管区気象台も当然のことながら大雪調査を続け

ている．北大孫野教室では雲物理も含めて総合研究を行

っているのは衆知のとおりである．筆者も細々ながら，

北大などの指導もうけ調査を続けている．

　さて，降雪の研究でまず頭におかなければならないの

は，

　1）雲の発生地点

　筆者らが想像していたように，従前考えられていたよ

り，雲ははるか沿海州よりからできる．

　2）雪の発生地点

　これも，従来考えられていたよりかなり沖合からでき
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　　　　　　　Tempe耐u陀

第1図　目本海を通過する気図の変質（高層状態

　　　　の）過程

　　太実線：高層状態曲線

下向き矢印：沈降，長さが沈降の度合に比例

　とにかく，斜線の部分の不安定気層中の過剰水蒸気は

何等かの作用によって降り落さなければならないわけで

ある．

　2）晴天域と降雪域との高層状態の差異

　1）で述べたモデルは，逆転高度は海上の吹送距離に比

例するが，雲がバソド状になっているとき（気象衛星写

真等で）は，晴天域と降雪域の差異として第2図のよう

なモデルを考える必要がある．

　3）札幌の高層観測に現れる特異性

　北海道西岸で卓越風向が西風の場合，石狩平野の岩見

沢地方が大雪でも，わずか40kmしかはなれていない札

幌は晴天という現象がしばしば観測される．これは山岳

（手稲山・高さ1．100m）の風下側におこる現象で，こ

の場合札幌の高層観測には非常に低いところに大きな逆

、天気”13．12．
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して，両側山地にはさまれ，風下側は行手をさえぎる高

地や山地になっていることである．したがって，地形か

ら，必然的に，そこには河川がはしり，多雪域はその上

流地域になっている．

　第3図に厳寒期（12～翌2月）の積算降水量を第4図

に降水量の最大の中心地点と概略の地形を示す．両図を

比較してみると，多雪域は上記のような地域になってい

る．

←
‘
o
o£

A
一一cloud　↑OP

B

　　　　humidity　　　　　　　↑emperq†ure

第2図　晴天域と降雪域（またわ雲域）との高層

　　　　状態の差異

　　　　　A：降雪域　　B：晴天域
　　　　上図：パソドの走向に直角な断面図

　　　　下図：高層状態の差異の比較

転（第2図の晴天域の逆転高度よりさらに低い）が現わ

れ，湿度も逆転高度付近で最大であるがたかだか70～80

％である．従って岩見沢地方の降雪にはあまりよい関係

を示さない．

　4）　総観解析との関係

　総観解析には多くの研究があるが，松本・二宮氏の北

陸豪雪時の総観モデル等はよく知られており，また中

岡・山崎氏たちも似たような研究を発表した．

　断面図解析によると背の高いコールドドーム（400～

500mb）内に入ったとき大雪になることはうなずける．

それは上層が低温になるほど気層が不安定になるので当

然である．しかし下層から400～500mbまで何も無い

（逆転，安定層等）場合のほうが多いのか？という疑間

がある．北海道西岸の降雪時には，850～700mbに逆転

がある場合が多い．事実松本・二宮氏の断面図でも秋田

以北の850～700mbに顕著な安定層（逆転）がある．

　一方前記の中岡・山崎氏はこの背の低いドームの中で

は雪は降らず，南側で降ると考えている．要は扱ったケ

ースの数の間題もあるのではなかろうか．というのは必

ずしもそうでない場合もあるからである．

　3．　降雪域・多雪域（多積雪域）

　冬季北海道西半分には大きくみて6っの多雪域があ

る．そのいずれにも共通していることは，北西風系に対
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　第3図　北海通西半分の厳寒期（12月～翌年2月）

　　　　　の10年平均（1951～1960）の積算降水量・

　　　　　観測所の値も入れてある．単位：mm

　ところで第4図で注目してほしい重要なことは，Bの

朱鞠内地域は北西風系に対して，風上側に天塩山地があ，

り，むしろ普通は下降領域で降水は発生しないと考えら

れている領域である．それにもかかわらず，朱鞠内は西

岸随一の多雪地帯である．

　その理由は，卓越風向が地形によりかなり変形するた

めである．これについては河村（東京管区）が詳しく調

査しており，卓越風向が南西のときはもちろん，西，北

西のときも雨竜川（石狩川上流）づたいに朱鞠内地方は

南風による収束域になってになっている．これは石狩湾

から石狩平野に入って来た気流が転向してはるぽる朱鞠

内方面に向うのであろう．
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第4図　北海道西半分の地勢と多雪地め中心（●

　　　　印：第3図の最多降水量の中心）地域．

　　　　点線でかこんだところが多雪域　◎印は

　　　　気象官署

　倶知安地方も有名な多雪域であるが，ここは第4図を

みてもわかるように風向が多少北西よりどちらにずれて

も，風下側に羊蹄山がひかえて行手をさえぎるので雪を

降りおとす地域になっている．

　さて，1，4）でも書いたが，・雪は発生地点よりかなり

流されまた再浮遊するので，降雪域と多雪域を区別する

必要のあることを強調したい．たとえば海岸地方は風が

強いのでそこには積りづらく，弱風域までいってそこに

積る傾向が強い．したがって一種の、行きずまり”の地

域が多雪域になる．

　4・　山雪と里智，北海道と北陸との差異

　1）山雪と里雪

　山雪，里雪と分類するのは現象を大別簡単化する意味

では結構だが，中間領域のやや山よりの地域のほうが多，

34

く降ることが少なくないはずである．ただ，山雪は比較

的風の強いときに，里雪は風の弱いときに降る傾向にあ

る．このことは中小擾乱（平野部の大雪）は卓越風が強

すぎるときは発生しないためであろう．

　また，里雪のときは，若狭湾不連続線，北陸不連続線

があらわれやすいとされている．石狩湾不連続線も似た

ときにできやすいが，石狩湾のものについては石狩湾収

束線（風の）と呼ぶほうが穏当であろう．

　2）北海道と北陸の差異

　結論から先になるが，北海道と北陸にはその降雪機構

には本質的な差異はない．ただ種々の要素の関係の程度

の差異があるということであろう。たとえぱ

ア．

イ．

ウ．

工

　オ．

　カ．．

ということであろう．

　5．小擾乱，局地性，レーダー観測との関係

　はしがぎでも記したが降雪は天気図上にはなにも無い

ときも十分降るが，しばしば，天気図上には完全に書け

ないような小擾乱が大雪をふらせ，とくに海岸近くに大

雪を降らせ・また局地性も顕著である．これの実体はマ，

一ダーや海上観測があってはじめてその存在を確められ・

る場合が多く，逆に大雪になってしばらくしてから，こ

れは小低気圧によるものだと、逆算”して，天気図の等

圧線を多少轡曲させる場合もあるいはあるのではなかろ

うか．

　この小擾乱はその成因について，いろいろの考えがあ

るようだが，見のがしてならないことは，「その成因につ

いて西岸の、湾効果”が一と役かっていると考えられる

ことである．北海道酉岸では．，石狩湾が小低気圧の発生

頻度が一番高い．それは湾が小擾乱（小低気圧）の発生・

発達を助長していると考えられる．そして湾とそれに続

く平野が収束効果を発揮し，地形性降雪バソドを形成さ

せるのだと思う．そしてそのパソドは風向（特に850

mbのが一番良い）によづて方向を変え，降雪地域を決

定すると考えられる．・降雪量はバソドの持続時間に比例

するであろう．

北西風系に対して，北陸は北海道より空気塊0吹

走距離が長い．

海水温（水蒸気の補給源と気層を不安定にする原

因）は北陸のほうが高い．

風に南分をもつことが北陸のほうが多い．

北陸は北海道より地形が北西風系をまともにだき

こむようになっている．

北陸は北海道より山脈が高い．

中小擾乱の発生頻度が高く，スケールも大きい．

、天気”13．12．
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　さて，札幌のレーダーで石狩湾小低気圧をみるかぎり

では，小低気圧はスパイラルまたはリソグ状になること

は少なく，また小低気圧そのものも小さい．特徴として

は，小低気圧の南西象限がエコーの発達が顕著でそこか

ら南東に内陸へ向う太いバソドが出ている場合が多い．

　局地性はバソドの走行（レ門ダーの）と，それ以下の

高度の風の流れによってきまるであろう．最終的には風

の弱くなった地域に落下しそこに落ち着くであろう．

　6．　バンド構造と降雪の関係について

　1）　バソド構造と降水量との関係

　雲のバソド構造は，雲物理，降雪機構の研究に重要で

あることはもちろんであるが，さらに重要なことは（気

象庁的立場），降雪量との関係である．

　気象衛星写真で雲がきれいなバソド構造になっている

ときはむしろ降水量は少なく，バソド構造がみだれ（か　・

くれ）一面雲のときのほうが降水量が多いようである．

その理由は雲が十分発達したとき（海岸に近づいてきた

とき）は，バソド構造の晴天域と雲域の間が埋ってしま

うであろう．’これは衛星写真や孫野氏達の実験からも考

えられることであろう．

　2）バソドの間隔の問題

　次に，バンドの間隔の間題であるが，気象衛星に写る

バソドの間隔とレーダーなどにあらわれるバンドの間隔

が異なることである．

　衛星写真にあらわれるバソドの間隔は100km前後が

多い（もちろんこれ以上，以下の場合もある）が，いっ

ぽうレーダーエコーのバソドは普通15～25kmくらいで

ある．また飛行機観測等ではもっとせまい間隔になって

おり，またバソド構造になってなくても，波状雲頂の山

（もり上がり）と谷の間隔も非常にせまく1km以内の

ことも多い．これら相互間の関係に統一的考えを出して

みた．

　まず不安定で対流性の雲の場合（暖かい海上を冷たい

空気が流れる場合）バソドの走向に直角な断面を考える

と，その初期には第5図Aのように雲とその周辺の気流

が配列するであろう．この段階ではバソドとしては間隔

がせまくきれいであるがまだ降雪にはいたらないであろ

う5治

　次に対流が活発になり雲も優勢になり雲頂付近は隣り

同志がまざり合うことになり，その様相は第5図Bのよ

うになると考えられる．

　この段階になると降雪は量が多くなるであろう．こう

なると気象衛星写真1では個々のバンドは写らないが，B

1966年12月

邨

残。Q典公硬倹Q公嬢．
A

硬細賊1醤亟碗取爾取
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　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　》

　　　　　燐、　　　d

第5図　雲のバソド構造の発達過程と雲の周辺の

　　　　気流の様相

A：発達初期，個々の雲列は独立している．降水

　　を伴わない．

B：発達中期，倍々の雲列はまざり合う．降水を
　　伴う．

C：発達最盛期また嫉末期，雲列はグループ別に

　　分離する．降水を伴う．

図の中央部のイソテソシティの強い部分がレダーエコー

としてのバソド状にあらわれるかもしれない．

　ところでBの段階になると，空気の上昇下降量のバラ

ソスのため，Bの状態は無限に連続することができず，

一定の長さ毎にまとめて下降気流域があらわれなければ

ならない．したがってその状態は第5図Cのようになる

であろう．これが気象衛星に写るバンドであろう．した

がって気象衛星にうつる1本のバソドの中には複数のバ

ソド（レーダーエコーなどの）を内蔵していると考えら

れる．

　なおさらに複雑なことは，レーダーエコーに写るバソ

ドは，飛行機などで観測される雲の最小間隔とはまた異

なると考えられる．

　　　　　　　　　　討　　論

　主として北海道の資料を用いて，多岐にわたって話題

を提供されたが，注目すべき点は，季節風時の日本海で

は前線や前面による特別な上昇流がなくても雪雲の発生

が可能であり，これらの雪が陸上に運ばれる際に風が強

ければ山雪型となり弱い場合には里雪型になる．この

際，西側に向って開いた谷間の奥が最深雪地帯となる．

この理由として海岸近くに降った雪が更に地上風で谷ど

んづまりにまで運ばれる影響も考えられる．

　これに対し中岡（札幌管区）から雪は収束線によって

局地的に降ると云う異論が出された．
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　これまで局地豪雪はパソド状雪雲と密接な関係がある

と考えられて来たが，山本（東北大）からこのバソド状

雲と地形の影響との関連が質された．この問題は北岡

（気象庁）が指摘したようにバソドの帯が雲のスケール

に比べて大きすぎるので当面最も困難な問題である．む

しろ風向の差を考慮した方が観測事実に合うことも多い

ようである．

　なおこのバソド状降雪雲について，同じような現象が

米国の五大湖東岸でも発生することが河野（北大）によ

り紹介された．

北陸豪雪の綜観モデル

松本誠一（気象研究所）

　1953年以来，毎年1月に約1週間の期間を設けて特別

観測を実施しているが，得られた資料を解析して以下に　●

述べるような大雪の綜観モデルに到達した．このモデル

は必ずしも北陸という地域性に限定されるわけではな

く，単に北陸でえられた3力年の資料に基いた結論であ

り，また北陸豪雪が特に大きな社会的問題となっている

ので上のような標題としたわけである．豪雪のモデルは

従来経験的によく知られている諸条件即ち上層の低温

場，北陸沿岸の収束場（北陸不連続線），小擾乱の存在

などを説明するものでなければならない．

　日本海沿岸の降雪の特質は云うまでもなく日本海にお

ける熱と水蒸気の補給である．これが大気中に蓄積され

る重要な過程は積雲対流であり，それが又同時に降雪の

直接の要因となることは明らかであろう．積雲対流活動

を支配するものは総観規模の擾乱によつて与えられる成

層・運動の状態であろうことは疑いのない事実であろ

う．然しながら豪雪を含めて降水現象においては地域

性・集中性が問題となる．降水分布は多くの場合100km

程度のスケールを持ち，中規模擾乱と関連があることを

示唆している．中規模擾乱が総観規模現象と対流現象と

の中間にあってどのような役割を果しているかを追求す

ることが，今後の重要な命題の一つとなるであろう．

　以下には便宜上総観規模・中規模・積雲対流の3つの

スケールに区分して，それぞれにおける重要な物理的要

因を考察してみよう．

　1．　総観規模における要因

　a．寒冷渦の構造

　中部対流圏におけるpolar　vortexから突出もしくは

切離した中心部が非常に冷たい渦が豪雪と深い関連を持

つことは早くから指摘された通りで，豪雪の必要条件と
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なっていることはほぽ確立された事実である．その温度

は500mb高度で一30。C～一40。Cを示し，顕著な安定

層で境されたドーム状の寒気とその上部の暖気核を伴う

ことが特徴的である．ドーム状の寒気は南東に変位する

につれ沈降して大気大循環におけるエネルギー並にair

mass交換に重要な役割を果すことはよく知られている

通りである．然しこの寒気が日本海の上空を渡って日本

列島にさしかかる時ドームの中央部分はむしろ持ち上り

寒冷化することが認められる．即ち地域的な逆循環，換

言すれば強制上昇が日本海上空で行われているのではな

いかと示唆される．これは後にのべるように，優勢な積

雲対流活動と関連があるのではないかと考えられる．

　b．静的安定度

　冬期日本海上では，海面よりの盛んな熱と水蒸気の補

給により常時積雲が発生していると考えてよい．雲高は

通常の状態では2000m前後であり，その上面に極めて

顕著な逆転層を伴っている．これはtrade　wind　inver－

sionといわれるものと構造上よく類似していて，東支那

海・黄海さらには太平洋上にも観測され，その上にある

空気は著しく乾燥いるのが特徴である．

　ところが移動性の寒冷渦が日本海を覆うと，成層を著

しく不安定化し，対流を活発化する一方上空にまで積雲

を引き上げる効果を持つであろう．事実ドーム状寒気は

湿潤で雲高は6000mにも及ぶことが観測される．一方

このような状態では800mb付近にある逆転層は，全く

消失するか又はこんせき程度認められるにすぎない．

　上層に侵入した寒気は，海面からの卓越したエネルギ

ー補給と相侯って成層状態は著しく不安定化し，対流活

動のみならず中規模擾乱発達のための条件を作り出すも

のと云うことができる．

　c．水蒸気補給と降雪との関係

　豪雪と云われる場合の降水量は，一夜にして1m程

度の積雪があるのであるから1日100mmのオーダーで

あり豪雨の降水量にも匹敵する．しかるに冬期は低温で

ある為に，水蒸気の形での含水量は夏期に比べて1オー

ダー以上小さいのであるから，降雪に関与する水分とし

ては水蒸気以外の凝結した水分即ち雲粒・雪片その他が

重要な役割を持つことが推定される．豪雪時には対流活

動が盛んで，雲量雲高ともに大きいごとが観測される．

　1963年（豪雪年），1964年（寡雪年）および1965年（平

均年）の特別高層観測資料に基づいて水蒸気の収支を計

算してみると，水蒸気収束量は年々ほぽ一定の値を示し

ている．一方海面からの蒸発量は降水量に対応して多雪

黛天気〃1966．12．
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年に多くなっているけれども，量的には降水量の差異を

説明しえない．結局多雪年と少雪年との違いは凝結水分

が領域外から運び込まれているか，領域外に流出してい

るかによることが示される．

　2．　中規模擾乱の構造と役割

　a．低気圧と主要降水

　上層の寒冷渦の通過に伴い，地上ではこれに先行して

低気圧が発達しつつ通過することは，傾圧不安定波理論

によりほぽ完全に解萌された事実である．主要な降水は

低圧域中心の通過時刻と，それに10時間程度遅れておこ

る寒波吹出しの寸前とにみられる．北陸沿岸部では後者

による降水量がはるかに多い．幾っかの降水群がこれら

の中間に数時間の周期を持って観測される．これに対応

して2～3時間の周期を持ち時速50～100kmで移動す

る波長100～200kmの中規模擾乱系を解析することがで

きる．

　b．　低気圧モデルと中規模擾乱系

　前項に述べた2っの主要降水群のうち前者はprefront－

al　squa111ine後者は寒気吹出しの前線と解釈するのが

従来の綜観的立場である．然し詳細に中規模解析をほど

こしてみると，前線はむしろ中規模擾乱の集合体として

見るのが正しい様である．中規模擾乱は100km程度の

規模であり，10時間以下の寿命で次々に発生消滅してい

る．前線に特有とされた風向急変，気圧急昇などの現象

が，地域により区々であるのはこの理由によるものと見

るべきである．また前述の通り中規模擾乱は降水群と密

接に結びついており，後に述べるように積雲対流に重要

な作用を持つことが示唆される．

　c．　中規模発散場の役割

　中規模の高層観測網（100km×150km）によれば，地

上で中規模低気圧が観測された時刻における運動場は極

めて特徴的であって，下層に収束・正渦度場上層に発

散・負渦度場という回転対流系が見出される．台風・低

気圧などの綜観規模現象と異るのは，第一にこの運動系

がドーム状寒気の内部に限られているということ，第二

に収束場・渦度場ともに10榊4sec－1のオーダーでとくに

前者がこの値を持つことは重要な意義を持つものであ

る．

　大ぎな収束場が観測される時，雲底より下の層では平

均流によるエネルギーの過剰欠損が計算されることは興

味深い．このことは不安定気柱内における盛んな自由対

流が下層で吸上げ作用を持つことを示唆するものと考え

る．

1966年12月
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　3．　対流輸送

　a．積雲対流の発生・分布・輸送能

　対流活動は積雪の存在によって間接的に測定すること

が出来る．飛行機からの写真観測によりえられた知識を

綜合すると次のようになる．

　積雲対流の発生は海面からの蒸発量と密接に関係があ

る．気柱内に蓄積される水蒸気量がある一定の量を越え

ると雲が発生するといえる．

　一定面積内に存在する雲の箇数は一定値を持ち，一箇

の対流雲が占める領域（上昇流域および下降流域を含

む）のサイズは雲高に比例し，その縦横の比率はほぽ2

という数値を示し，ベナールセルのそれとよく一致して

いる．

　雲底高度を通し上方に運びこまれる顕熱および潜熱

（水蒸気）のうち対流輸送によるものは，収支計算の残

差項として間接的に評価することができる．対流による

輸送は上昇流の強さ，上昇流域と下降流域の面積比（積

雪の雲量から推定することができる）・対流雲内外温度

湿度差の3つのパラメーターが与えられれば求められる

が，このうち第2のパラメーターの効果は比較的影響が

少ない．また日本海の積雲はサイズも小さく，あまり大

きな上昇流は期待されないので，経験的に1血／se程度

の値を仮定すると垂直輸送の数値から逆に雲内外の温度

差を推定することもできる．このようにして推算した温

度差は2。Cという観測事実あるいは数値実験でえられた

知識にてらして極めて妥当な値となる．即ち海面から補

給された熱エネルギーを自由大気中に再分布させるため

に果している積雲対流の役割が定量的に確かめられる．

　b．　中規模擾乱と対流活動の関係

　活澄な対流活動は，到る処で一様に起っているのでは

ない．レーダーエコー又は飛行機による写真観測でも明

瞭な通り，中規模の分布を示している．

　前に述べた中規模低気圧域内で詳細な定量的解析をし

てみよう．中規模の運動場で発散方程式の各項を評価し

てみると，中規模の収束場に極めて大きな残差項が残る

が，発散場では小さいことが分る．このことは収束場に

おいて対流活動が盛んであり，まさつの効果を及ぼして

いることを物語っている．一方渦度方程式にはこのよう

な残差は生じないのは，対流運動においては上昇流と収

束とは高い相関があるが回転とは殆んど相関がないこと

を考えれば理解されよう．このように対流活動は非回転

性のまさつ効果を持つほかに，前述のように熱と水蒸気

を上空に輸送するという重要な機能を持つものである・

37
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　降水の直接的原因は対流運動にあることは云うまでも

ないことである．降水強度の変化を調べてみると，明ら

かに個々の積乱雲に対応する10数分程度の変動のほか

に，2～3時間周期の降水群を認めることがでぎる．こ

の降水群は前に述べた中規模の擾乱系とよく対応してい

ることが示される．100km程度の網目で計算した地上

風の収束量が，その領域の降水量とよく対応しているこ

とはよく知られた経験的事実であるが，空間的にも中規

模の収束域に事実対流性エコーが存在している．中規模

擾乱に特長的な収束量は10』4sec－1のオーダーであっ

て，大規模擾乱におけるそれより1桁大きいのである

が，このことが対流活動の発達に重要な役割を果してい

るものと考えられる．

　　　　　　　　　　討　　論

　北陸豪雪を一般的な立場でとりあっかい，綜観的規模

における要因，中規模擾乱の構造と役割，対流輸送にわ

けて系統的に要領よく説明された．

　これに対し，冬期の海面と大気との相互作用について

山本（東北大）との間に熱心な討論がくりかえされた．

すなわち豪雪の年には平年の2倍もの蒸発が果してある

か，ありとすれば何に起因するものか．　答：　水蒸気

量そのものは平年に比して多いとは観測されていない．

しかし風上で海面から水蒸気が供給されて雪の形で地上

に運ばれるものと思われる．すなわちコールドドームの

吸上げ効果のようなものと考えられる．　間：　コール

ドドーム内は不安定なためであろうか．何故コールドド

ームは蒸発を誘発するのであろうか．蒸発を盛にする要

因として気温の低いこと，風速の大きいこと，海水温の

高いことなどが考えられるが，どれが最も効いているで

あろうか．　答：　どちらかと云えば気温の低いこと．

間：海面との相互作用を考える場合に日射・赤外輻射が

重要と考えられる．これに対し高橋（気象研）から輻射

の影響は1桁少いので問題になるまいとの意見が出され

た．

　季節風時でも日本海の相当部分は雲がなくて海面が露

出している．仮に輻射の影響の見積が小さくても，この

影響はもっと真面目に考慮する価値があると思われる．

　この他にコールドドーム内の雲の垂直構造にっいて孫

野（北大），山崎（札幌管区）から，また雪雲の水平分布

にっいて斉藤（札幌管区），所謂袋型気圧分布について

宮沢（新潟地方）との間に質疑応答があったが，スケー

ルの相異のためかはっきりした結論は得られなかった．
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豪雪の統計解析

　　　　　　　　　　　　石原健二（気…象庁予報部）

　1．　はしがき

　筆者は，ここ数年，各地方における日降雪量と気象要

素との相関解析を基にして，降雪に寄与する気象の構

造，降雪量予想のための重相関回帰方程式の作成のため

の仕事をおこなってきた．それらの仕事は，近く気象庁

の印刷物に発表する予定であるので，精しくはそれを御

参照願うことにして，ここでは，その概要を述べること

にしたい．この仕事は北海道・東北・北陸地方にっいて

おこなったのであるが，ここでは北陸地方を例として述

べる．

　2．　降雪量の資料

　北陸地方を降雪特性その他を考慮して35の地区に分割

した．各地区には数地点の降雪量の観測点が含まれる．

各地区毎に，数地点の降雪量を平均して毎日の平均降雨

量を求める．このような降雪量の資料を1960年12月に始

まる4冬分について作成した．これを相関計算のための

降雪量の資料とする．

　5．　気象要素の資料

　従来の豪雪の時の気象解析のケース・スタディあるい

は降雪の予報経験測を基にして，日本海を中心としたシ

ノプテイック・スケールの気象因子から北陸地方の局地

的な気流の収束状況を見るためのスモール・スケー・ルの

気象因子まで288個を選び出した．それを大別すると次

のようになる．

　4．予想因子としての気象のパラメーター

　（1》気温に関連するパラメーター

　日本海中部（40N，135E）の850mb，700mb，500mb，

300mb面における気温．

　秋田・輪島・米子の1，000mb，850mb，700mb，500

mb面における気温，850mb～1，000mb，700mb～850

mb，500mb～700mbの層厚．

　③　高度に関連するパラメーター

　秋田・輪島・米子の1，000mb，850mb，700mb，500mb

面における高度．

　（31水蒸気に関連するパラメーター

　秋田・輪島・米子の1，000mb，850mb，700mb面にお

ける露点温度・飽差850mb，700mb，500mb面における

相当温位，850mb，700mb面における水蒸気流入量の

E－W成分，S－N成分，NE－SW成分，SE－NW成分．

　｛4》安定度に関連するパラメーター　　　　　　．

穐天気”13．12．
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　秋田・輪島・米子の500mb面におけるShowalterの

方式を改善した安定指数（13），1，000mb～500mb面間

の不安定エネルギー．

　（5）風に関連するパラメータ＿

　ウラジオ・秋田・輪鼻・米子・仙台・館野の1，000

mb，850mb，700mb，500mb面における風のE－W成分，

S－N成分，NE－SW成分，SE－NW成分．

　福岡一輪島，輪島一根室，福岡一根室，日本海中部

（40N，135E）一輪島，ウラジオー日本海中部（40N，135

E），輪島一富崎の地上気圧差．

　（6｝相対うず即こ関連するパラメ「一ター

　ウラジオー米子一秋田，ウラジオー米子一輪島，ウラ

ジオー秋田一輪島，輪島一米子一館野，．秋田一輪島一館

野の三角形の区域の1，000mb，850mb，700mb，500mb

面における相対うず度．

　（7）発散・上昇気流に関連するパラメーター

　相対うず度のパラメーターとおなじ三角形の区域と

等圧面における発散』

　うず度のパラメーターとおなじ三角形の区域の70Qmb

面における上昇気流．

　⑧　局地風に関連するパラメーター

　相川，新潟，高田，富山，砺波，輪島，金沢，小松，

福井，大野，敦賀，舞鶴，鳥取，米子，浜田，長野，松

本，彦根における地上風のE－N成分．相川，新潟，輪

島，福井における地上風のNE－SW成分，SE－NW成
分．

　（9）局地発散に関連するパラメーター

　相川一新潟一高田，輪島一富山一金沢，福井一鶴賀一

舞鶴の三角形の地域における地上風の発散．

　以上の288のパラメーターの値を降雪量のデーターと

おなじ4冬の期間の毎日，9時・21時の日に2回のもの

にういて整理をおこなった．

　5．　相関計算の時間的対応

　まず，降雪量と気象のパラメーターとの単相関係数を

求める．単相関係数を求める場合の時間的対応は表一1

に示す通りで，21時の気象のパラメーターと当日9時か

ら翌日9時までの降雪量とを対応させたものをO－LAG，

9時の気象のパラメーターと向う24時間の降雪量とを対

応させたものを12－LAGと呼ぶことにする．

　単相関係数の計算は，各地区の1cm以上の降雪があ

った場合のデーターについておこなった．降雪量の観測

単位はcmの1位であるので，Ocmおよび無降雪は計

算から取り除かれたことになる（最後の重相関式の場合
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表一1　降雪量と気象のパラメーターとの時間的対応

1気象のバラメーター

0一一LAG

降　　雪　　量

際璽馳気象のパ腸縷翌日9

・2－LAG陶2咳2気象のパ 当日9時～翌日9
時の降雪量

1966年12月

は全部のデーターを含めた），しかし，それにしても降

雪量の少ないところに頻度の集中する傾向が強いので，

降雪量に100をプラスして・・その和9平方根を求め・そ

れと気象のパラメ rターどの相関係数を求めた．この操

作は頻度分布の正規分布からの偏りを概括的に補正する

ためのものである．

　6．　単相関解析の結果

　得られた単相関係数の地域分布あるいは高度分布を解

析した結果から，北陸地方の豪雪の気象条件について，

次のようないろいろな示唆が得られた．

　｛1）日本海・北陸地方に低温の場が与えられると，北

陸地方全域に争量の降雪が降りやすい・

　（2）その低温の場は，日本海上500m面ふきんの正の

相対渦度の発達に関連する・すなわち，寒気渦が日本海

にあらわれた時，北陸地方で豪雪が降りやすい．その寒

気渦が日本海の北部に偏すると，北陸地方では，たいし

た雪とはならない．

　（3）豪雪時，対流圏内は低温であるが，成層圏下部に

は暖気核があらわれる．

　（4）　日本海ふきんの上層風は，日本海上の正の相対渦

度の発達に関連するという形で，北陸地方全域の降雪に

寄与する．

　㈲　北陸地方およびその周辺の下層風，地上風は降雪

の局地分布に支配的な役割をもっ．

　（61日本海で，できた雪雲が，北陸地方の雪の大部分

の源であり，北陸地方の陸地内の上昇気流によるぎょう

結は，北陸地方の雪の量の一部にしか寄与していないよ

うに思、われる．

　7．　降雪予想の重相関回帰方程式の作成

　最後に，北陸地方を分割した35の予報地区に対する降

雪量予想のための重相関回帰方程式を選別法により作成

したが，かなりよい予報精度をもつことが確かめられ

た．その重相関回帰方程式のなかの予想因子に，気温の

ような北陸地方全般に降雪を与えるパラメーターと，地

上風のような北陸地方の降雪の局地分布に対して支配的

なパラメーターとが組み合わさって入っていることが，

この予報式がかなりよい予報精度をもつ理由であると考

59

コ



448 日本海沿岸の降雪に関するシンボジウム

える．

　　　　　　　　　　　討　　論

　荒川（気象研）：統計予報の有利さを再認識した．今

後どのようなパラメーターを選ぶかが重要でしよう．

　岡林（札幌管区）：雪と雨とどちらが予報が困難です

カ・．

　石原：　気象力学的立場では同じと思います．要する

にスモールスケールでは統計的方法が力学的方法へのス

テップになるものと考えます．

　山本（東北大）：雨は日本中，雪は日本海岸だけだか

ら雨の方が難しいであろう．雨の場合もこの方法が使え

ませんか．

　石原：　雨の場合はパラメーターが多くなると思いま

す．

　北岡（気象庁）：数時間前の予報もやって欲しい．

　広田（東大）：パラメーター自身のパリヤソスは如何

ですか．

　石原：　相互に相関をもっているので自己相関の多い

ものをあわせても，各々が似ているために，結果として

の相関度はよくならないと思います．

　粕谷（札幌管区）：予報の精度は如何ですか．

　石原：　ずれについて検討しておりませんが，持続性

があるので平均値の中に入る確率は70～80％です．

　山本（東北大）：冬の大きい低気圧が日本海での発達

と豪雪との関連は如何なっていますか．

　石原：豪雪のときはカットオフ・一がブ・ッキソグ

して持続する．しかし短時間に通過してアリューシャソ

で発達するものとはケースが違います．上層のバ・クリ

ニックスタビリティが問題です．大規模なものをみると

きと小規模なものとは見かたが違います．

　孫野（座長）：これまで日本海岸の降雪は，いろいろ

な人がいろいろな方法で調べて来られたが，会場の都合

などでなかなか一堂に会して討議をつくすという機会が

得られませんでしたが，本日は充分その目的が果された

と考えます．意見の相異は主としてスケールの相異に基

くもので，大規模，中規模，小規模とスケールの相異を

わきまえて考えることが大切であると云う一見わかり切

った結論しか得られませんでしたが，これは大事なこと

と考えます．次にこの種のシソポジウムを計画される時

は雲物理と輻射を主にして下さるようお願い致します．

CALENDAR

肋114〃漉o■ologi6α1079伽i初ioπ

24－280ctober　1966

310ctober－4November1966

310ctobeト5November1966

7－19November1966
14－18November1966
28November－15December1966

αh671漉7痂ionα107g傭z観ons
17－220ctober　1966

18－190ctober　1966

20－280ctober　1966

15－18November1966
21－25November1966

22November1966
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OF　COMIN卜G　EVEN’TS
　　　　　　　（after　WMO　Bulletin　Vo1・15，No・4）

Working　Group　on　Quali且cations　and　Training　of　Aeronautical　Me－

teorological　Personne1（CAeM），1st　session，Geneva，Switzerland

Working　Group　on　Guide　and　Technical　Regulations（CHy），1st　se－

ssion，Geneva．Switzerland
World　Weather　Watch：2nd　planning　meeting　on　global　telecommロー

nications　system　and　global　data－processing　system

Regioml　Association　III（South　America），4th　session，Quito，Ecuador

Working　Group　on　Tropical　Meteorology（CAe），Geneva，Switzerland

Regional　Seminar　on　Agrometeorology，Melbourhe，Australia

20th　Plenary　Congress　of　the　Intemational　Commission　for　the　Scien－

tific　Exploration　of　the　Mediterranean，Bucarest

Expert　Committee　on　Air　Pollution，Strasbourg
Symposium　on　Oceanography　and　Fisheries　Resources　of　the　Tropical

Atlantic，Abidjan，1vory　Coast

19th　Annual　Intemational　Air　Safety　Seminar，Madrid，Spain

Symposium　on　Radioisotope　Tracers　in　Industry　and　Geophysics，

Prague
4th　CAR　RAN　Meeting，Mexico

黙天気”13．12


