
小低気圧一土佐沖低気圧について一

るかもしれない．ここでは気象衛星資料を用いた土佐沖

低気圧付近の雲の分布の一例を第7図に示した．
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第7図 1965年2月18日（殴53Zの気i象衛星写真によ

る雲分布と0600Zの地上天気図

　また第8図はオホーツク海にある発達した低気圧から

西目本の南岸にのびた前線上の上層トラフの東側にあた

る部分に弱い擾乱が発生しつつあるもようを示す衛星写

真である．この解析は気象庁岡林俊雄予報官の御協力を

得て行なった．

　　　　　　　　　参考文献

　1）大阪管区気…象台（1966）：降雨予報に関する調査

　　報告，気象庁技術報告第50号
　2）日本気…象学会関西支部（1963）：土佐沖低気圧，

　　月例会ノート第4巻第8号

第8図 1967年10月16日2214Zの気i象衛星写真

　　円内が土佐沖低気圧

予報の立場からみた中規模のじょう乱

吉　田　泰　治＊

　1．はしがき
　今回のシンボジウムの主題になっている中規模の低気

圧とはどのようなものを指しているのか必ずしもはっき

りした定義はないように思う．いまの段階では，特別の

且的をもってデーターを集め，特別の解析方法をとらな

くても容易に検出しうるじょう乱，例えば地上天気図の

等圧線解析にみられるような小さな低気圧で，しかも

300km程度の格子間隔を使って行う通常の数値予報で

＊気象庁予報部電子計算室

1968年9月

は予報することがむつかしいようなじょう乱，という漠

然とした概念しか持ち合わせていない．

　普通の地上天気図に見られる程度のじょう乱では，風

と気圧の関係はほぼ地衡風の関係をみたしてているよう

にみうけられる．もしこのじょう乱が地衡風の関係を保

ちながら変化しているのであれば，波長が短くなるにし

たがって不完全な記述しかできないに．しても，基本的に

は準地衡風の力学系のみからみちびきだす可能性がある

ものと考えられる，この系列に属するものを第2節にま

とめておいた．
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364 小低気圧一土佐沖低気圧について一

　一方中規模じょう乱が上層のうずと結びつかずに下層

だけに限定されている構造であれば，一般には運動エネ

ルギーが減少し予報の経過と共に消滅してしまうから，

そのようなじょう乱の発生や維持を説明するためには何

らかの新らしい機構をとり入れなければならない．現在

ではそれは積雲対流を媒介してせん熱が放出されると

き，それがエネルギー源の役割を果していると考えら

れ，大規模現象と積雲対流との相互作用が重要な問題に

なっている．この方面の研究で特に中規模じょう乱の発

生を試みている研究の結果を第3節で紹介している．

　日本列島の東海上や南方海上に発生する小低気圧は多

くの場合いちぢるしい天気変化をもたらし，予報担当者

にとってはこのような低気圧を確実に予報できれば大ぎ

な利益が得られると思われるが，筆者にとってはあまり

にも未知の事柄が多く，問題のむつかしさにたじろがざ

るを得ない．以下にのべることはかなり推定的な議論や

独断があると思われるが，討論の素材として提供した

い．

　2．前線に関連した問題

　前線の発生や維持の問題，および前線上に発生する不

安定な波については別の報告者によって詳しくとり上げ

られる予定なので，ここでは後の議論に関係して必要で

あると思われる事柄だけをとり上げてみたい．

　よく知られているように，代表的な前線の構造は前線

帯を作っている等温線の集中帯と，温度風から期待され

るような垂直方向の風のシヤーによって対流圏の上部に

ジェットを伴っている．上層天気図として例えば500mb

の天気図で，相対うず度の正の分布を北側にもつような

うず度の0線はこの強風帯に対応しているから，うず度

の分布図は大まかな前線の位置を推定するのに役立つ．

毎日計算されるうず度の分布図をそのように眺めれば，

主要な前線帯は極めて粗っぽく表現していることは間違

いないようである．

　一方前線を作っている断面方向の温度の転移層は，大

体200km程度のものであるから，前線自体もひとつの

中規模現象としてとりあげてみることができる．そして

このような前線帯に沿っては，気象衛星の写真や地上天

気図の解析から知られているように，組織的な上昇気流

の場が存在していることを暗示するような雲や降水の分

布が観測される．もっと細かくみれば雲の中にも積雲状

の雲が混っていることもあるし，前面に向って収束する

ような風の成分も解析されるであろう．風のシヤーや組

織的な上昇気流を伴うような構造上の特性を説明するた

めにはパロクリニックな流体を考えなければならない．

もっとも簡単な場合として，地衡風近似が成立つような

バ・クリニック大気を仮定し，前面に垂直な方向の循環

を求めれば，流れは

　　　　塵＋ユ鯉一－丞（凱　（、．21
　　　　∂ρ2　∫2あ2　∫∂（ρッ）

によって決まってくる．ここで前線に平行にκ軸をとり

前線に直角に北向きにッ軸を選んでいる．ψは（ッ，ρ〉

面内の流れ函数を表わし，撹，∂は夫々κ方向とッ方向

の地衡風，σは安定度に相当する量である．この式の右

辺の大ぎさは（ッ，ρ）面内でμ，∂の等値線がかこむ面積

に逆比例し，その値が正ならば時計まわりの循環を生ず

る．例えば寒冷前線の場合に第1図に示すように前線特

有の垂直循環が容易に得られ，このような流れの模様は

前線にともなう雲や降水の分布によく対応していると思

う．
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第1図

　　　　（わ♪　　　　　　　　　　チ

a；点線は∂，破線はμ，実線は循環を表
わす．・は正の源，×は負の源を表わす．

b；a図の循環に∂の流線を加えたもの
（Eliassen1962　による）

　以上のように地衡風やそれと類似の運動方程式を前線

近傍の循環に適用するこころみはSawyer1）やEliassen2〉

によって行われたもので，前線の解析にもしば応用され

ているようである．従来どちらかといえば運動学的な考

察だけから結果は第2図と同じような流れを与えていた

こともあったが，上述のように力学的な立場から理解し

、天気”15．9．



小低気圧一土佐沖低気圧について一

た方がよいのではないかと考えられる．

　寒冷前線に対して求みられた第1図のような流れは，

寒気の下降と温暖化，暖気の上昇と寒冷化をもたらすか

ら，水平移流によって温度が収束する場合にそれに反す

る作用がある，この二つがパランスしたときに前線の最

終的な構造が決定するものと考えれ，（1．1）式の他に温

度の時間変化の式を組み合わせて前線を形成させる問題

を解析的に導く試みが最近二三の研究者によって行われ

ている3），4）．これらの研究によると，初期値として一定

の変形場と一様な温度傾度を与えれば，われわれが大気

の中で実際に観測する前線と似たような構造をもつ強い

温度の転移層がえられている．

　このような前灘の発達は特異的なことではなく，バロ

クリニック大気のひとつの性質として含まれていると考

えられる．特に寒気が下降してひろがり，暖気がせまい

帯状をなすような非対称的な発達をゆるすモデルを用い

れば低気圧の周辺に前線状の歪みが出てもいいわけであ

る．あらい格子を用いるときは切断誤差によって予報の

精度は悪くなるが最近ではプリミティブ方程式を用いて

前線状の歪みを再現することは割合容易になっている．

第2図は電計室のメンパーによって行われた数値実験の

・一部で5），対称形の初期値から出発して計算したもので

　1000km

565

で区切られながら運動する場合には，前線の存在する領

域では水平方向にも垂直方向にも風のシヤーをともなづ

ている．
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　第2図　対称形の初期値から出発した24時間後の地

　　　　　上気圧（Okamura1968による）

ある．英国ではプリミティブモデルを用いて前線とその

周辺での雨量予報を行うことを企画しているが，せまい

幅の現象に有効なように格子点をとろうとすれば技術的

にも経済的にもむつかしい問題が残るように思われる．

　いま第3図に示すように，二つのちがった密度をもつ

非圧縮性の流体がMargulesの定理をみたすように平面

1968年9月

　兀
　　　　　　　　　　第3図’

　このような理想的な前面に重ったじょう乱の安定性に

ついては古くから取扱われた間題であるが，最近新しい

立場からとり上げられ再び研究されるようになった7）・8λ

その結果をみればジある状態のもとでは純粋なバロクリ

ニック大気から期待される波長よりも短かい波長の領域

で最大幅増幅率をもつことが見出され，実際に前線帯に

みられる低気圧系列とよく似た波の発達が再現されてい

る．この種のじょう乱は平均流の運動エネルギーとポテ

ンシャルエネルギーの両方から同時にエネルギーの供給

をうけているから，バロクリニック的であると同時にバ

ロト“ピックでもあるような不安定波であると説明され

ている．おそらくは3次元的な風のシヤーを含むもっと

・一般的な不安定理論があるに違いないが，そのことにつ

いて筆者は完全に理解できていないし，この辺がもっと

明かになれば近代的なパロクリニックなじょう乱のふる

まいと古典的なポーラーフロント説とが一貫して説明さ

れるようになるだろうと期待される．ただ現実の大気，

または現実に近いモデル大気では一般に3次元的な風の

分布をもっており，比較的小さなじょう乱にも有効なよ

うな力学系と差分計画で注意深い実験を行えば前線上に

発生するじょう乱を再現することは可能ではないかと推

察される．第2図にあげた例からもこのことは充分可能

性があるように思われる．

　3．凝結熱を考慮したときの低気圧の発生

　前節までの議論では大気を乾いているものとして充分

であった．しかし実際には低気圧が発生したり前線が強

まったりするときにはかなりの雨が降るし，梅雨末期の

低気圧では柄が小さい割には大量の降雨をもたらすとい

7



366 小低気圧一土佐沖低気圧について一

う現象的な特色をもっている．小さい低気圧が予報上の

問題としてとり上げられるのも主にこのような降水現象

に関係してくるからであろうと思われる．一般にパロク

リニックな不安定で生じた長い波による上昇気流のオー

ダ｝からは実際に観測されるような降雨強度は期待でき

ないし，それにぶって発生する凝結熱は既にあるじょう

乱を2次的に発達させることがあっても，新らしい低気

圧を発生させることはまず期待できない．しかしたとえ

水平の温度傾度が割合ゆるやかでバロクリニックじょう

乱が発達しにくいようなとぎでも，もし成層が不安定な

らば積雲対流が沢山発生し，それによって発生する熱や

対流による熱の再配分がじょう乱のエネルギー源として

あ役割を果すと考えてみることがでぎる．不安定な成層

の中で発生するじょう乱は，浮力と垂直方向の気圧傾度

力の不釣合いから生れるもので，短かいじょう乱ほど発

達しやすく外部から何も作用させない寿命も10分という

程度のものである．このように大きさも寿命も力学的な

性質も全く違う積雲対流の効果を，対流のひとつひとつ

を予報するという全く見込みのないやり方を避けなが

ら，いかに合理的に考慮するかが最近の予報モデルの改

良には大きな問題になっている．ひとつの考え方として

Eliassen9）は境界層内での質量や水蒸気の収束が自由大

気中にはこばれ，余分の水蒸気は凝結するという仮定で

前線の発生を説明しようとした．前節との関連でいえば

ω一方程式（1．1）は加熱の割合6（≧／漉をも考慮して次の

ようにかき直すことがでぎる．

『峯＋妾謬号・召器轟弄毒（馨）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（3．1）

　・一方境界層の中では摩擦力と転向力とが釣合っている

ものとして次のように境界層上部の上昇気流が求まる．

　　　　ωん』λ∂Uh一　　　　（a2）
　　　　　　　∂ツ

ここでUh．は境界層の上端（Z；h）でのκ速度成分，

ストレスにはτ＝γρl　Uh　l・Uhを用いえ＝gρ”Uhしゲ

は常数であると仮定する．（3．1）式の右辺にある加熱の

割合は境界層の中での水蒸気の収束に比例すると仮定し

ているから地表面附近での比湿を93，せん熱をLとす

れば近似的に

　　　　覗÷」一Lg、∂Uh　　　（3．3）
　　　　認　　　9　　み

のように表わすことができる．（3．1）式に（3．3）式を

代入し（3．2）を境界条件として解けば前節と同じよう

に前線の近くに循環が計算される．例えば二つの高気圧

8

にはさまれた中間の前線帯に対しては第4図の（a）の

ようなOhに対して（3．2）式によって境界層の上面で

は（b）のような上昇気流が得られる．それと同時に熱

の放出される領域が影をつけた部分で表わされたとすれ

ば，この図の上半分に示したような循環が得られる．
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第4図　hは境界層の厚さ，斜線をほどこした部分
　　　　は加熱の領域（Eliassen1959による）

　前節でのべたように前線は凝結を考えなくても形成し

うるが，図に示されたような流線は特に前線帯の下の方

¢）温度傾度を強め，Eliassenはこのモデルで効果的に前

線を作られるとのべている、たしかにそのようなことは

考えてもよいのではないだろうか，つまり前線と降水現

象とは互に補い合うものであってどちらが原因になって

いるとも礁わかには断定しがたい場合もあるのではなし，1

かと思われる．・

　境界層を導入して水蒸気を集めこれを自由大気中で解

放して運動をおこさせ，それによって更に下層での収束

を強めるというモデルはその後台風の発生理論に巧みに
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1とり入れられた10）．（3．3）式と同じことであるが，境界層

間での水蒸気の収束は（潜在的には積雲対流によって）

自由大気中での加熱の割合に比例するという仮説から

　　　　藷讐一一η3伽伽＜・一（a4）

　　　　　　　　　　＝＝0　　　ω8＞0

と，おける．ここでSは安定度ηは無次元の比例係数で

ある．例えば2層モデルを用いて上層（1）と下層（3）

とにうず度方程式を，中間の層（2）に熱力学方程式を

、天気び15．’9．
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適用し（簡単のために移流項は無視して），垂直方向の

微分を△ρについての差分でおきかえると夫々

舞（讐）一藩

舞（霧・）燈（嶋）

∂
万（φ1一φ3）一3△ρ（ω　ηω8） （ω8＜0）

（3．5）

になる．（3．5）式と（3．2）式とはφ、，φ3，ω2，ω4の方

程式であるからこれらに対して

　　　　φ1，φ3，ω飾ωS僕8γ∫＋吻

を代入し振動数の方程式を作ってそれを解けば

　　　　　　　3・△ρ・左2え
　　　　γ＝　　　　　（η一1）　　　（3．6）

　　　　　　（2＋響伊）

367

が得られる．これから不安定な波、（γ＝0）は

　　　　η＞1

であることを要する．（3．6）式は非常に長い波を除いて

1000km程度以下ではほぼ一定の成長率をあたえ，その・

大きさはほ1／dayのオーダーである．このように熱を

媒介しておこる不安定理論は主に台風の発生の数値実験

に適用されてきたが11）・12），この考えをそのまま普通用い

られている予報モデルに組み込んで東支那海に発生した

小低気圧に適用する試みが行なわれた13）．例えばルーチ

ンモデルで700mbと900mbの間に（3．4）式に相当

する加熱をあたえ，（3．2）式から1000mbでのωを

900mbの相対うず度に比例するものとしたとき第5図

にみられるように南方海上の低気庄の発生が再現でき

た．

H
lDユo

‘10

グ

”・

to10

L
”

’020

グ
㌧oψ

10～0

月

、◎ID

　グ

し

DOO

H

、1ソ

1020

1968年9月

第5図 a；1964年5月27日12Zの地上気圧（実況）
b；1964年5月28日12Zの地上気圧（実況）

c；準地衡風4層モデルによる24時間予報
d；η＝3700～900mbに熱を与えた場合の24時間予報 （Nitta1964による）
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368 小低気圧一土佐沖低気圧について一

　しかしηの値を一定に保ちながら予報をすすめれば

この低気圧は一方的に発達してしまうようである．ηの

実体が何であるかについてはいろいろな説明があたえら

れ最近では安定度の変化を含む方程式系に対してηの分

布を考慮するような工夫がされるようになってきた．こ

れらは主に台風の発生に関連して発展しており，中小低

気圧に対する適用例はその後みられない．これは全く私

見にすぎないが，このモデルでは不安定理論の面ですっ

ぎりしているがηという不確定な量の物理的な解釈がむ

つかしくて分りにくい．そのために台風とはやや違った

小低気圧のようなものに適用するにはどのように取扱う

べきかにまだ問題があるように考えられる．

　一方ではもっと積雲対流の性質を究明することから出

発して，積雲対流群の統計的な効果を組み入れることを

主眼にした行き方がある．ここでは最近岸保によって行

われた方法を中心にして紹介してみたい14）．

　はじめ大気が静止しおりZ＝0からZ＝Z“の間で条

件不安定になっているものとする．そのとぎの温度分布

は1次近似としてZに対して線型であるものとし湿潤

断熱減率r＊からの偏りは

　　　　T’一一（1身＋r＊）Z．／2・（警一Z）

のようにおくことができる．ここでバーは水平方向の平

均である．対流が起れば上昇域での粒子の運動は湿潤断

熱にしたがい，雲の外では乾断熱にしたがう．もしこれ

らの対流が浅い対流ならば次のようなエネルギー方程式

を導くことができる．T＊＝Tノ／Tとし，雲の中ではoを

つけ，雲の外側の量には6をつけて表わすと，’

　　審｛〈∫晒ぬ＞＋＜∫賊旗＞一〈∫劔之職＞

　　　　1一σ虚　　　　　　　　　σ　　　　　　　　　1一σ’

　　　　　　　　　一〈∫禽8撒＞／一・（a7）

　　　　　　　　　　　σ

とかかれる．ただしここで運動は（κ，κ）面内のみで考

えており，κは運動エネルギー，＜〉はZについての

平均を表わしている．こまこのエネルギー方程式に対し

て次のような仮定をあたえてみる．

　（a）雲量σは時間に対して変化しない．

　（b）雲の外側でのポテンシャルエネルギーの変化は

　　　常に小さい．

　（c）　平均雲量を〈σ〉とおくと近似的に

　　　　〈∫禽9融κ＞一ρ・9◎＜z乃＊＞

　　　　　σ

ポテンシャルエネルギーPの最小値は（b）の仮定から

10

雲の中でのPの」＝0の値であると考えることがでぎ

る．したがって到達しうる運動エネルギーの最大値は

（c）によって

　　く砺、．一一〈P〉孟＝。÷一＠gZ〃2

　　　　　　　　　　　　　　　12

　　　　　　〔洗（籍＋終）〕㌃，、＝。（38）

　　　　　　　　　　　　　　　　2

のように表現できる．一・方水平垂直方向のスケールが同

等であるならば

　　＜K＞一去く葬＞（・＋講）キ励　（39）

とすることができる．こうして初期の湿潤大気に対する

安定度

　　　　s・一轟（殺＋芦）z．

　　　　　　　　　　　　　　　2

に対して湿潤不安定領域での積雪対流群の代表的な上昇

気流確＝γ〈漂＞を雲量〈σ〉をパラメーターとして決

定することができる．このような仮定は数値実験で検証

してその正当性が確かめられている．実験では〈σ〉＝

0．25としたときの（3．8）式の値を横軸に目盛り，理論

γ砺勉、、（田／sec）

8

6

4

2

・A

●
β

C
ウ

　　　　　　2　　　　4　　　　　6　　　　8

　　　　　　　　　　　　　　1
　　　　・去1卜（号一り4Z万（m趣）

　　　　　　　　　　　∂丁
第6図A；馬＝3びCπ＝晶理櫻擁初
　　　　B；Ts＝150C　　　　　　　　　〃

　　　「C；Ts＝＝5。C　　　　　　　　　〃

　　　実線は理論値（Ga；nbo1968による）
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小低気圧一土佐沖低気圧について一

値を実線で，夫々違った条件から出発した数値実験の結

果をA，B，Cの点で示している（第6図）．

　こうして得られた代表的な上昇気流に対して実際凝結

に寄与するのは既だけであるから，邸時間に気柱の

中し凝結する量P。は凝結函数をF＊として

㌫一△＜≒σ＞〈万》癌∫『”F・4Z（3・・）

によって大気中から失われる水分と放出される熱を計算

することができる．この対流の時間スケールはτ・＝Z盟／

躍であるから，対流によって輸送される顕熱と水蒸気

の収束は湿時間内で

嚇　片叫ぜ曾鋤
　　ムオ老（吻／）÷◎早ZニZ班ズ／τノ

によって評価される．以上の結果を実際の予報に適用す

るにはおおよそ次のような手続きがとられる．

　（a）あたえられた初期値の垂直温度分布と水平の混合

比の分布から条件不安定領域を検出する．

　（b）この領域内での代表的な上昇気流を（3．8）式と

（3．9）式から求め凝結量とせん熱放出量を（3．10）式に

より定める．このとき雲量〈σ〉は経験的に決めた値

（1／10程度の値）を用いる．

　（c）対流による熱と凝結量，および顕熱と潜熱の流束

は（3・11）から定め大規模運動に対する付加項として考

慮される．

　（d）大規模現象の予報式（対流の効果が含まれたも

の）によって水蒸気量，気温，気圧，風の分布が予報さ

れる．そしてこの手続きをくり返す．
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予報　プリミティブモデルに積雪対流

の効果を導入した場合
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370 小低気圧一土佐沖低気圧について一

　このようにして予報された低気圧の発達は，降水によ

つて失われる水蒸気が大きいスケールの運動によって補

給される量よりも大きいか，または放出熱と顕熱の再

配分によって大気が安定化するまでっづく．実例として

本年6月24日に発生した小低気圧の予報を第7図に示
す．

　4．　む　す　び

　小さいスケールの低気圧の発達に対して予報的な立場

から考えられることを並列的にとり上げてみたが甚だ心

もとない感じがする．例えば何らかの原因で前線が作ら

れ，その上に波動状の低気圧が発生し，その中でも特に

水蒸気の補給をうけ条件不安定領域をともなうじょう乱

が発達し，更に上層のうずと結びついたときに著しい

発達を示すなど，互に発達段階に応じた経過をたどるの

ではないかと想像される．中でも水蒸気の果す役割は大

へん微妙なようである．前節でのべた対流モデルでも対

流の代表的な上昇気流を1m／secとし雲量を数％とする

と，対流を持続させるためには、10－5sec－1から10－4secq

程度の収束が必要とな，る．もし対流モデルに雲の中と外

との混合や下降領域の影響を考慮したり15），一般流を考

慮したりすればかなり違ったものになることも考えられ

るし，雲物理の過程や放射による雲の上部の冷却を導入

することの重要性を指摘されるかも知れ拠，＞．これらの

要求をみたしながらしかも実際に予報に使えるほどの簡

潔さをもった対流そデルとなると随分むつかしいものに

なっ七くるように惣像される．いづれにしろ基本的に重

要な部分を抽出することが必要になると思われるが，そ

のためには観測と解析の裏付がどうして』も必要になって
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　の
くるものと考えられる．豪雨の観測計画にみられるよう

に，境界層の役割だとか，対流の果している役割，水蒸

気収支，前線帯との関係などの解析がすすめば次第に中

小低気圧の実体が明らかになるものと期待される．

一なおここで引用した研究は身近かなところで行われた

ものが多く，それのみがすぐれているからというわけで

はないことをお断りしておきたい．
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