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　　●
寒候期における極東域の低気圧活動の特徴

中村 尚＊・三瓶岳昭＊＊

　1．はじめに

　良く知られているよう

に，我が国を含む極東・北

西太平洋域は，北米東岸・

北西大西洋域と並んで，北

半球寒候期で移動性高低気

圧波の活動が最も活発な地

域である．実際，地上天気

図に現れる低気圧の統計に

基づく「総観的」ストーム

トラックは，日本東岸から

太平洋を跨ぐよう分布して

いる（Whittaker　and
Hom，1984）．これは，客観

解析データにおいて周期1

週間以下の移動性波動擾乱

成分を抽出し，その変動の

顕著な領域として定義され
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第1図　（a）北太平洋・北米・北大西洋域における平年1～2月の西風風速（m／s）

　　　の分布．925hPa面（太線：3，6，9），250hPa面（細線：10毎，30～40，

　　　50～60，70～80に陰影）．（b）：（a）と同様但し，850hPa面における周期

　　　8日以下の移動性擾乱による極向き熱フラックス（太線：8，16，24，32
　　　K　m／s）．陰影は海面水温の南北傾度が強い（＞1．20C／110km）海洋前線帯．

　　　水温はReynoldsデータ（1982～98）．他は米国環境予測センター（NCEP）・

　　　大気科学研究センター（NCAR）再解析データの平年値（1979～98）．Naka－

　　　mura6地1．（2004）に拠る．

る「波動力学的」ストームトラックと良く一致する

（Wallace6！α1．，1988；Nakamura，1992）．また，急

激に発達した個々の地上低気圧の統計に拠れば，所謂

「爆弾低気圧」が最も頻繁に現れるのも日本東岸沖と北

米東岸沖である（Roebber，1984）．実際，両地域とも

移動性波動擾乱に伴う対流圏下層の極向き熱輸送の極

大域に当たり（第1図b；Blackmon6！α1．，1977；

Nakamura，1992），上空の西風ジェットのコア領域に

当たる両地域で（第1図a）擾乱の傾圧的発達が特に顕

著なことを示している．さらに，両地域では，黒潮や

メキシコ湾流からの水蒸気補給が「爆弾低気圧」の発

達に重要な寄与をする（Kuo6渉α1．，1991）．
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　2．「真冬の擾乱振幅低下」のパラドックス

　ただし，第1図にて極東域と北米東岸とを比べると，

教科書の教える知識では説明のつかない差異に気付か

される．即ち，真冬にて上空の西風ジェットは大西洋

に比べ太平洋で圧倒的に強く（40m／svs．70m／s），背

景の傾圧性が高いにも拘わらず，擾乱振幅は逆に大西

洋で著しく大きい傾向である（下層の熱輸送で1．7倍）．

この現象を総観的見地からより直感的に見直せば，所

謂「西高東低」の冬型の気圧配置が持続する時に，日

本付近では移動性の温帯低気圧が発達し難いという傾

向になる．例えば，第2図では上空の西風風速は

80～90（m／s）にも達するが，本邦東方海上の低気圧も，

台湾沖の前線に伴う気圧の谷も，その24時問で殆ど発

達していない．傾圧不安定の線型理論に拠れば，擾乱

の最大成長率は西風の鉛直シアに比例する．これがそ

のまま実際の擾乱振幅に反映されることはあり得ない
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が，真冬の強いジェットに伴う有効位置エネルギーが

傾圧擾乱の発達のために効果的に変換されないという

極東域の特徴は，力学的にきちんと理解されるべきで

あろう．

　実は，第1図bに見られる極東での擾乱活動の抑制

は，この地域での移動性擾乱の活動の特徴的な季節変

化を反映したものである．第3図は，極東・北西太平

洋域の移動性波動擾乱に伴う下層の極向き熱輸送の季

節変化を示したものである．Nakamura6砲1．（2002）

の指摘した近年の擾乱活動の長期変調を考慮し，真冬

に擾乱振幅が殊に強かった5冬（第3図a）と殊に弱

かった5冬（第3図b）とに別けて合成図が作成されて

いる（Nakamura　and　Sampe，2002）．まず気付くこ

とは，真冬にジェットが強まるほど移動性擾乱の活動

が強く抑制されて顕著な振幅の極小が現れる一方，

ジェットが比較的弱い冬には却って擾乱振幅が高い傾

向である．やはり，従来の傾圧不安定理論では説明が

つかない．尚，極東上空でのジェットの強まりは，第

2図のように，冬季モンスーンが顕著で寒気が下層で

持続的に南下する時に起こり易い．1980年代末以降は

モンスーンの弱化傾向を反映して真冬の振幅極小が顕

著に現れ難くなっているが（第3図a），それ以前は平

年の季節進行として現れていた（Nakamura，1992）．

　さて，第3図a，bを比較して興味深いのは，真冬の

ジェット軸の緯度がほぼ同一にも拘わらず，ストーム

トラックの軸の緯度が大きく異なる点である．即ち，

ジェットの弱い冬には，擾乱はジェットから離れて40。

N付近を通り易く，その傾圧的発達も顕著である．反

対にジェットの強い冬には，擾乱の経路は南下して

ジェット軸付近を通り易いが，擾乱の発達は却って抑
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第2図　1981年1月6日の地上天気図．等圧線は4
　　　hPa毎．陰影は250hPa西風風速が50～60，
　　　70～80，及び90（m／s）以上の領域NCEP／

　　　NCAR再解析に拠る．点線は40。N．

制される．これは，風速の増大に伴ってジェット軸付

近の渦位勾配も強化され，導波管であるジェット軸に

上空の移動性擾乱が強く捕捉される傾向を示すものと

考えられる．実際NakamuraandSampe（2002）は，

北西太平洋の複数の子午面にて，第3図bの冬はaの

冬に比べて遥かに高い確率で，擾乱の振幅極大が

ジェット軸付近に存在し易い傾向を確認している．

　では，擾乱がジェット軸に捕捉されると何故発達が

抑制されるのだろうか？　第1図bを眺めると，大西

洋でも太平洋でも，擾乱の傾圧的発達（極向きの熱輸

送）が最大となる領域の直ぐ上流側で，海面水温

（SST）勾配が著しいことが分かる．これらは，海洋の

亜熱帯循環系と亜寒帯循環系の境界を成す海洋亜寒帯

前線帯である．海流の西岸強化を反映して前線帯も海

洋西部で顕著である．前線帯南側の暖流からは低気圧

の暖域へと多量の水蒸気が供給され，擾乱の成長を促

す．一方，移動1生擾乱の熱輸送はSST勾配に伴う地表

傾圧性を緩和させようと働くが，海洋混合層の大きな

熱容量と強い海流による熱移流で勾配は維持され，大

気への熱放出を通じて地表の傾圧性が保たれる（Na－

kamura6！α1．，2004）．渦位論的に観れば，擾乱の傾

圧的な発達は，中緯度ジェットを伝播してくる上空の

擾乱と地表傾圧性との相互作用の結果と解釈できる
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第3図　極東・北西太平洋域における移動性擾乱と

　　　　偏西風の季節進行．等値線は，850hPa面に
　　　　おける周期8日以下の移動性擾乱に依る極
　　　　向き熱フラックス（Km／s；6から2毎，

　　　　太線は10）．陰影は250hPa西風風速
　　　　（20～30，40～50，60～70m／s）．いずれも
　　　　100。E～180。の東西平均．（a）1986／87，1988／

　　　　89，1989／90，1991／92，1993／94の5冬平均．

　　　　（b）1980／81，1982／83，1983／84，1985／86，

　　　　1994／95の5冬平均．Nakamura　and
　　　　Sampe（2002）に基づく．
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（Hoskins6！α1．，1985）．因に，北上するメキシコ湾流

に伴ってSST勾配は大西洋でより強く，かつ擾乱移

動経路が前線帯のほぽ真上に位置する（第1図b）．こ

れらが大西洋での擾乱の強さの1要因となっていると

考えられる．

　一方，太平洋では，平年でも擾乱経路が海洋前線帯

からジェットの方向へと偏椅している（第1図b）．第

4図はモンゴル方面から北太平洋に伝播してきた擾乱

の典型的な子午面構造を統計的に表した図である．特

に，ジェットが極度に強い冬には，上空の擾乱が320N

に位置するジェット軸に捕捉され易く，40。N付近に位

置する海洋前線帯からずれてしまう（第4図b）．加え

て，シベリアからの波動は高度約9km（300hPa）の

中緯度圏界面を伝播してくるが，それが亜熱帯ジェッ

トが強ければ，高度12km（200hPa）付近に位置する

軸に捕捉される．総観規模擾乱のRossby深度（ある高

さに置かれた渦位偏差の影響が及ぶ深さ）が10km程

度であることを考えれば，擾乱振幅極大の3kmの上

昇によって地表の傾圧帯との結合が弱まり，擾乱の発

達を抑制するよう働くものと推察される．逆に，ジェッ

トが弱ければ，擾乱はその捕捉から逃れられ，海洋前

線上空を中緯度の低い圏界面に沿って伝播できるの

で，傾圧的発達が顕著になるものと解釈できる．実際，

下層でも擾乱振幅が衰えていない（第4図a）．
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　3．議論
　Palmen（1951）の大循環模式図にあるように，対流

圏には2種類の偏西風ジェットが存在する．このうち，

亜熱帯ジェツト（STJ）の存在は，基本的にHadley循

環に伴う角運動量の輸送に因る．一方，極前線（亜寒

帯）ジェット（PFJ）はeddydrivenである（Leeand

Kim，2003）．即ち，ストームトラックで傾圧的に発達

した波動擾乱が上空を亜熱帯へと分散してゆき砕波す

るのに伴う角運動量輸送で維持されている．擾乱の熱

輸送によって西風運動量が下層に輸送されるため，

PFJはSTJに比べ深い構造をしており，海上に偏西

風を伴う（Nakamura　and　Shimpo，2004）．この偏西

風に駆動された海洋循環系の境界に形成される海洋亜

寒帯前線帯がストームトラックの位置を固定しようと

する作用に着目したNakamura61α1．（2004）は，海洋

前線帯・ストームトラック・PFJの3者の結合系が

STJの擾乱捕捉効果によって如何に乱されるかとい

う観点から，中緯度対流圏循環を捉え直すことを提案

した．前節の解釈はまさにそれに則ったものである．

　STJから遠い北西大西洋の海洋前線帯では3者の

結合が素直に現れ，Nakamura（1992）が示すように

西風風速と擾乱振幅には正相関が顕著である．これに

対し，STJに近い北西太平洋では，STJの強化に伴い

両者の相関は負に転ずる（Nakamura，1992）．冬季極

　　　　　　　　　　東上空ではPFJがSTJに

　　　　　　　　　　合流する傾向にあり

’1二二二

20N　　50N　　40N　　50N　　　　　　　　　　　　　　50N
第4図　真冬（1～2月）にシベリアから伝播して来た波動擾乱の，北太平洋域
　　　（170。E～170。W）における典型的な南北・鉛直構造．［47。N，105。E］にお

　　　ける周期8日以下の300hPa高度変動に対する2日後の3次元線型回帰
　　　図に基づく．（a）は第3図a，（b）は第3図bの各々5冬に対応．太実
　　　線は子午面内の高度場偏差の振幅分布を最大値（★）に対する比（30，

　　　50，70，90％）で表示．破線は周期8日以下の移動性擾乱による極向き
　　　熱フラックス（Km／s；単位体積当り）．等値線間隔は各々の最大振幅の

　　　自乗に比例．（a）0．56から0．28毎，（b）0．1毎陰影は250hPa西風風速

　　　（20～30，40～50，60～70m／s；Jはジェット軸）．各パネル下はSST南

　　　北傾度（oC／110km）の分布．△は海洋亜寒帯前線．Nakamura　and
　　　Sampe（2002）に基づく．

．5

（Mohri，1951），モンスーン

の強化とともに寒気が南下

し，上空の惑星波のトラフ

が深まるとSTJが強まる．

トラフの西側を吹く北西風

は，シベリアからの擾乱を

より効果的にSTJへと移
流させる．逆に，トラフと

STJの弱まる秋・春，及び

暖冬年においては，擾乱は

STJの束縛から逃れ，地表

傾圧帯の上を伝播できるよ

うになり，発達が顕著にな

る．北西太平洋域の中でも，

日本海が日本列島をその北

の大陸から隔てる日本付近

は，400N付近を東西に伸び

る海洋亜寒帯前線に沿った
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傾圧帯に加え，日本南岸（黒潮の北縁）から黒潮続流

へと33～36。Nを伸びる傾圧帯や沿海州沿岸の別の傾

圧帯も存在する．このように地表傾圧帯が複雑に分布

するにも拘わらず，YoshidaandAsuma（2004）が示

す「爆弾低気圧」の多くが，これら何れかの傾圧帯に

沿って東進していることは，地表傾圧帯が低気圧の発

達に及ぽす影響の重要性を改めて示唆するものと言え

よう．また，第3図で，ジェットの弱い冬の方が強い

冬よりジェットの南北幅が広いのは，擾乱の発達が顕

著でSTJ北側にPFJが分離しかかったことを示して

いる．実際，海上偏西風の軸も北上し，ほぽ亜寒帯前

線に沿っていた（Nakamura6砲1．，2004）．

　以上のように，極東においては梅雨前線という固有

の現象の他に，寒候期の温帯低気圧の活動にも線型理

論では説明のつかない著しい特徴が存在する．この特

徴の理解を通じて，ストームトラックの力学に関する

我々の理解が一層深まって行くものと期待される．
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