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衰退する帯状雲の南端部に形成された降雪バンドの構造

大 東 忠 保 ・坪 木 和 久 ・石 塚 暁

要 旨

上空の寒気が遠ざかりつつある2003年１月29日夕方, 日本海西部の帯状雲は衰退期にあった. この帯状雲の南端

部は, 既存の帯状雲の降雪域のすぐ近傍で発生したり, 既存の降雪域から分裂したりして形成された数十kmから

100kmほどの長さの複数の降雪バンドから構成されていた. この降雪バンドの１つの構造を詳しく調べた. 降雪

バンドは対流セルで構成され, エコー頂高度は最大で５kmを超えていた. 対流セルは「海上域」と「海岸域」で

多く発生していたが, その発生には対流セル間の相互作用は本質的ではなかった. 下層には降雪バンドを挟んでメ

ソスケールの収束が存在し, これが降雪バンドを構成する対流セルの発生に重要であった. 「海岸域」では, 北よ

りの相対風が北まで広がっており, 局所的に下層収束の層が厚くなっていた. この厚い収束が流れてきた対流セル

の維持と, 新たな対流セルの発生に寄与し, 降雪バンドを部分的に強化していた.

１. はじめに

冬季, ユーラシア大陸から寒気の吹き出しが起こる

とき, 日本海上には降雪雲が形成され日本海側地方に

多量の降雪がもたらされる. 降雪量は総観的には上空

の寒気の強さと深く関係しているが, 同じ強さの上空

寒気下においても短時間的に, あるいは局所的に活発

で集中した降雪がもたらされる. 寒気吹き出し時に日

本海一面に発達する降雪雲の中で, これら局所的な降

雪の強化が引き起こされるときの降雪雲の構造や, 組

織化の形態・過程は多様であり, その理解は不十分で

ある.

冬季の日本海上で最も広範囲にわたってみられる降

雪雲は筋状雲である. 筋状雲は主風向に平行な走向を

もつ平行型筋状雲と, 主風向に直交した走向をもつ直

交型筋状雲（Tsuchiya and Fujita 1967）に見かけ上

分類される. これらの筋状雲はエネルギー論として

は, Asai（1970, 1972）が線形理論により示した鉛

直シアー流中で熱的不安定によって生じる対流として

理解することが可能である（例えば, Eito et al.

2010). 一方, Asai（1970, 1972）の理論の適用外の

こととして, 筋状雲を構成する個々の対流内の降水粒

子の昇華蒸発や運動量輸送が新たな対流の発生に寄与

すること（Fujiyoshi et al. 1998；Yamada et al.

2010；清水・坪木 2005), 雲微物理学的作用（佐藤

1994）によって筋状雲の形成・維持が助長されるこ

と, 隣り合う筋状雲間の相互作用によって筋状雲が強

化されること（Yoshimoto et al.2000）が示されてい

る.

一方, 海岸付近においてはしばしば降雪雲の形成や

長時間の停滞, 急激な強化がもたらされる. これらは

季節風と, 海岸付近に局所的に形成される季節風とは

異なる風向・温度をもつ流れ・気塊との収束によって

もたらされる. この海岸付近で局所的に形成される流

れ・気塊として, 陸風（Ishihara et al.1989；Tsubo-

ki et al.1989；Ohigashi and Tsuboki2005), 地形に

よって曲げられた風（Yoshihara et al. 2004), 降水

粒子の昇華蒸発によって山地の風上に蓄積された冷気
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プール（Eito et al.2005）が存在することがこれまで

の研究により明らかになっている. これらによって形

成される下層収束の走向は海岸線と平行な方向に伸び

る.

日本海上においても組織化された降雪雲がしばしば

形成し, 活発な降雪をもたらす. 岡林（1969）は寒気

吹き出し時に筋状雲より顕著に太く発達した帯状雲が

日本海西部に形成されることを衛星によって発見し,

その上陸部では大雪がもたらされていたことを指摘し

た. 浅井（1988）はこの帯状雲に沿ってみられる下層

収束帯を日本海寒帯気団収束帯（Japan-Sea Polar-

Airmass Convergence Zone；以下, JPCZ）とよん

だ. JPCZに沿った帯状雲の中でも特にその南端（南

西端）で対流活動が活発であり（Hozumi and
 

Magono 1984；八木ほか 1986), ここでは雲頂高度

が５kmを超える寒気吹き出し時としては背の高い対

流雲が形成されることがある（村上ほか 2005). 帯状

雲の範囲のうち南端部以外には層状の雲もしくは直交

型筋状雲がみられ, 一方, 帯状雲を挟んでその北側と

南側には平行型筋状雲が形成される（八木ほか

1986). JPCZに沿った帯状雲は上空の寒気の通過に

より盛衰や移動を伴うことが知られているが

（Nagata1992；Ohigashi and Tsuboki2007；Eito et
 

al.2010), その変化の過程の理解は不十分である.

2002年12月から2003年２月にかけて, 戦略的創造研

究（CREST）「メソ対流系の構造と発生・発達のメ

カニズムの解明（研究代表者：吉崎正憲）」の一環と

して, 「冬季日本海メソ対流系観測－2003（略称

WMO－03）」（吉崎ほか 2003）が北陸・上越沿岸部

と日本海上で行われた. 観測期間中の2003年１月29日

18JST（Japan Standard Time, 日本標準時）から

20JST頃にかけて, JPCZに沿った帯状雲の衰退期に

その南端部においてエコー頂高度が５kmを超える発

達した降雪バンドが形成された. 本論文では, この発

達した降雪バンドの構造を調べた.

２. データ

対象とする降雪バンドの３次元構造を明らかにする

ために, 石川県河北郡津幡町, 能美郡川北町手取川堤

防に設置した名古屋大学の２台のドップラーレーダー

の観測データを用いた. レーダーの諸元は榊原ほか

（2001）に示されている. 設置場所と観測範囲を第１

図に示す. 両レーダーはともに, 0.7°から25°までの

11仰角のPPI（Plan Position Indicator）走査を５分

ごとに行って３次元データを取得した. レーダー観測

データは極座標系で得られるため, 格子間隔が水平方

向500m, 鉛直方向250mの３次元直交座標系に内挿

しCAPPI（Constant Altitude Plan Position Indica-

tor）データを作成した. また, 速度場は２台のドッ

プラーレーダーデータから３次元変分法を用いて最適

解を推定する方法（Gao et al. 1999；清水・前坂

2007）により求めた.

これに加えて降雪バンドの環境場と周囲の雲・降水

の状況を知るために, 気象庁領域客観解析データ（水

平格子間隔20km), 静止気象衛星赤外および可視画

像, 輪島における高層気象観測, 気象庁レーダーの降

水強度データ, 気象庁アメダス10分値データを用い

た.

３. 環境場の特徴

2003年１月27日09JSTに山陰沖に位置していた中

心気圧1006hPaの低気圧は日本海上で急発達しなが

ら北東進した. １月29日15JSTにはこの低気圧はサ

第１図 名古屋大学の２台のドップラーレーダー
の設置場所（丸印, 津幡および手取川堤
防）と観測範囲（円), および輪島の高
層観測地点の位置（四角). また地形の
標高（m）を陰影で示す.
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ハリンの東海上に位置し, その中心気圧は976hPaに

達していた. このため, 日本付近は西高東低の冬型の

気圧配置となっており, 日本海一面に寒気の吹き出し

に伴う降雪雲が形成されていた.

気象衛星赤外画像では, 28日21JST（第２図ａ）に

ケーマ高原の南東海上（北緯41度, 東経130度付近）

から日本の東北地方に伸びる帯状雲が確認できる. 帯

状雲の西端は輝度温度が低く, 特に雲が高く発達して

いる. 一方, 28日21JST , 29日03JST（第２図ｂ）

の画像では上記の帯状雲よりも輝度温度は高く背が低

いものの, 朝鮮半島の付け根（北緯39.5度, 東経129

度付近）から伸びる別の帯状雲がみられる. この特徴

は八木ほか（1986）による衛星画像の解析でも指摘さ

れている. 29日03JST以降, この２つの帯状雲は南

東に移動しながら合流するように見え, 09JST（第２

図ｃ）の画像ではその境は不明瞭である. この時間以

降, 帯状雲の西端はユーラシア大陸からはるかに離れ

て存在している. 29日15JST（第２図ｄ）から21JST

（第２図ｅ）にかけて発達した領域が日本列島に上陸

するとともに, 帯状雲は不明瞭になった.

この衛星赤外画像と対応する時間の下層（950

hPa）の水平発散場を第３図に示す. 表示する領域は

第２図と同じである. 28日21JST（第３図ａ）には

ケーマ高原の南東海上から東北地方に伸びる－0.5×

10 s 以下の収束帯（JPCZ）が存在する. 大陸に接

する西端近くでは－２×10 s 以下の収束が存在し

特に収束が大きい. 29日03JST（第３図b）になると

大きな収束域は東にも広がる. 一方, 朝鮮半島の付け

根付近にも－0.5×10 s 以下の収束がみられる. こ

れは, 同じ場所にみられたもう一方の帯状雲に対応し

ている. 29日09JST（第３図ｃ）になると JPCZの西

端は大陸から離れている. 29日09JSTで JPCZの折

れ曲がった箇所として認められる部分（北緯38度, 東

経133度付近）は, 15JST（第３図ｄ）には山陰沖約

200kmの位置に移動しているが, 収束自体は弱まっ

ており, －0.5×10 s 以下の明瞭な収束域は能登半

島の100kmほど西の海上から東北地方の限定された

領域となっている. このとき, 第２図ｄに示す29日15

JSTの帯状雲の輝度温度は09JSTより高くなり背が

低くなっている. 29日21JST（第３図ｅ）には JPCZ

は明瞭には認められない. 衛星画像でも帯状雲は不明

瞭である（第２図ｅ).

第４図に気象庁領域客観解析における１月29日15

JSTの500hPaのジオポテンシャル高度と気温を示

第２図 2003年１月28日2100JST から29日2100

JST まで６時間ごとの静止気象衛星赤
外画像. 陰影は輝度温度（℃）を示す.
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す. 高度場においては北海道の西に上層寒冷渦が確認

でき, 南方に深いトラフとして広がっている. これに

伴い能登半島上空には－42℃以下の強い寒気が存在し

ていた.

上空の寒気と下層の成層状態を見るために, 29日の

輪島における温位, 相当温位, 飽和相当温位, 水平風

の鉛直分布を第５図に示す. 0230JST（第５図a）に

は高度4.2km以上で温位, 相当温位が高度とともに

大きく増加しており強い安定成層を示している. 0830

JST（第５図ｂ）になると高度5.6km以下では温位

が低下し, それ以上の高度では温位が上昇することに

よって, この高度付近の安定度は増加している. 温位

の低下は, ２kmから５kmの高度で特に大きく, ３

Ｋから６Ｋほど低下した. これに伴い, 相当温位がほ

ぼ一定である層は高度4.5km以上にまで達してい

た. 風速の変化も同高度を挟んで大きいことから, 対

流は同程度の高度まで発達していたと考えられる.

1430JST（第５図ｃ）には５kmから5.5kmの高度で

さらに３Ｋから６Ｋほど温位が下がり, 対流が到達し

ている高度は高度5.2kmまで増加したと考えられ

る. この高度５km付近を中心とした温位の低下と,

それより上空の温位の上昇は第４図で述べた寒冷渦に

伴ったトラフの東進によるものであり, これに伴って

対流の到達する高度は高くなった. 2030JST（第５図

ｄ）には5.7km以上の高度で温位が低下する一方,

第３図 2003年１月28日2100JST から29日2100JST
まで６時間ごとの気象庁領域客観解析から得
られた950hPaの水平発散場 . 等値線を
0.5×10 s ごとに, また－0.5×10 s 以
下の部分を陰影で示す.

第４図 2003年１月29日1500JST における気象
庁領域客観解析の500hPaのジオポテン
シャル高度（実線, 80mごと）および
気温（破線, ３℃ごと).
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3.9kmから5.6kmで温位

が大きく上昇した. このた

め, 相当温位一定の層は

3.9kmより低い高度にお

さえられた. この温位の変

化は, 1430JST 以降, 寒

冷渦の中心が能登半島上空

から離れる傾向にあったこ

とを示している. このとき

の帯状雲は既に述べられた

ように衰退する傾向にあっ

た（第２図).

４. 衰退する帯状雲南端

部の構造

4.1 帯状雲南端部の構

造とその時間変化

JPCZに沿った帯状雲

は, 衛星画像でも確認でき

る幅数十kmから数百km

の雲である. これまでの研究から帯状雲の南端部は特

に活発な対流雲から構成され, その北側には層状の雲

もしくは直交型筋状雲が, また帯状雲を挟んで南北に

は平行型筋状雲が形成されることが知られている. こ

第５図 2003年１月29日（a）0230JST , (b）0830JST , (c）1430JST , (d）2030JST 放球の輪島の高層観測
により得られた温位（実線, K), 相当温位（点線, K), 飽和相当温位（破線, K), 水平風ベクトル
（矢印, ms ）の鉛直分布.

第６図 2003年１月29日1400JST の静止気象衛星可視画像. 点線は帯状雲の南
端を示す.
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れらのことから, 第６図に示す29日14JSTの気象衛

星可視画像において帯状雲の南端を層状の雲が切れて

いる箇所, もしくは走向の違う筋状雲（直交型筋状雲

と平行型筋状雲）の入れ替わる箇所として定義する.

すると図中に示される点線付近に帯状雲の南端が位置

している. 能登半島付近に着目するとその北部に帯状

雲南端が位置している. そして, 帯状雲南端部より北

側には層状の雲がみられる. この層状の雲の29日15

JSTの輝度温度は全体的に－40℃以下を示し, 最も

低い部分では－45℃に達していた. これは高層観測に

よると4.5kmから５kmの高度に相当する. この層状

の雲は同程度の高さをもった活発な対流雲からのアン

ビルと考えられる.

この時間以降の第６図の四角で囲まれた領域の降水

エコー（降水強度）の変化を第７図に示す. 降水強度

は表示した時間を中心とする30分間の期間で平均して

いる. 1405JST には能登半島の北部に南北に幅の広

い降水域が存在している（図中1405JSTの図の実線

の北側). 第６図と比較してこれが帯状雲の南端部の

降水エコーと考えられる. この帯状エコーの中でも特

に南端部で降水強度が強くなっている. このことはこ

れまでの研究による認識と同じであるが, このスケー

ルではこの南端部のエコーは一直線にならんでいるわ

けではなく, 折れ曲がったり, 一部切れたりしている

ことが確認できる. また, 図中の実線のすぐ南側にも

エコーが散在しており雲としてはつながっている可能

第７図 2003年１月29日1405JST から2105JST まで30分ごとの気象庁レーダーの降水強度（mmhr ). 各時間
を中心とする30分間の期間で平均している. 1405JST に示した実線はこの時間における帯状雲の南端
を示す. A, B , Cの記号を付した領域の説明は本文中で行う.
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性もある. さらに詳しく見ると, 比較的強い降水強度

をもつ領域として認識される長さ数十kmから100km

のオーダーの降雪バンドが複数埋め込まれているよう

に見える. 1405JST の帯状エコーの時間変化を追う

と, 帯状エコーに埋め込まれた降雪バンドはその後の

時間においても確認できることに加えて, 帯状エコー

のすぐ南側で降雪バンドが発達し（1435JSTのＡ）

その後帯状エコー本体に合流していく様子や, 降雪バ

ンドが発達しながら本体から分離する様子（1635JST

のＢおよびＣ）が確認できる.

これらのことから対流が特に活発な領域として認識

されている帯状雲の南端部は, レーダーのような空間

解像度のよいデータを使用すると, 一本の線ではな

く, 長さ数十kmから100kmのオーダーの降雪バンド

の集合体として認識される. またこの降雪バンドは帯

状エコーの南端近くで発生・発達し帯状エコーに合流

したり, 逆に帯状エコーから発達しながら分離したり

することがわかった. どちらの降雪バンドについて

も, 本研究では帯状雲南端部の構造の一部と考える.

最終的に, 2105JST には帯状雲の衰退に伴って対

応する帯状エコーは不明瞭になった.

4.2 帯状雲を構成する降雪バンドのエコー構造

名古屋大学のレーダー観測範囲内において第７図の

Cの領域で示される降雪バンドを観測することができ

た. そこで, この降雪バンドの発達過程についてドッ

プラーレーダーデータを用いて詳しく調べる. 名古屋

大学のレーダーで観測された, 降雪バンドがほぼ最盛

期を迎えた1820JSTの高度2.5kmにおけるレーダー

反射強度を第８図に示す. 高度2.5kmでは, 降雪バ

ンドは北緯36.7度から36.8度付近を西北西―東南東方

向に伸びている. 降雪バンド内にはセル状のエコーが

複数存在し, 最大のレーダー反射強度は最大40dBZ

に達していた.

同時刻の降雪バンド（第８図線分Ａ－Ｂ）に沿った

レーダー反射強度の鉛直断面を第９図に示す. 第８図

で見られた複数のセル状エコーは鉛直断面でも確認で

きる. 15dBZのレーダー反射強度でみると, 複数の

セル状エコーのエコー頂が４km以上まで発達し, 最

も背の高いものは５kmを超えている. これらは寒気

吹き出し時に日本海上およびその周辺でみられる平行

型筋状雲（Miura 1986；真木ほか 1992；Fujiyoshi
 

et al. 1998；Yoshimoto et al. 2000；Yamada et al.

2010), 直 交 型筋状雲（佐藤 1994；清水・坪木

2005；Eito et al. 2010), ほぼ定常状態にあるときの

JPCZに伴う帯状雲の南端（メソ気象調査グループ

1988；Eito et al. 2010）よりも高い. 輪島の高層観

測では29日1430JSTにおいて相当温位がほぼ一定の

層は高度５km以上にまで達している. 対象とする降

雪バンドと輪島の高層観測の位置および時間のずれは

あるが, ５kmを超えるエコー頂は成層状態と整合的

である. したがって, 帯状雲は衰退傾向にあったもの

の上空の強い寒気の流入に伴って, 降雪バンドは高度

５km以上にまで発達することが可能であった.

4.3 降雪バンドを構成する対流セルの特徴

第８図および第９図に示したように, この降雪バン

第８図 2003年１月29日1820JST の高度2.5km
におけるレーダー反射強度（dBZ).

第９図 2003年１月29日1820JST における第８
図の線分Ａ－Ｂに沿ったレーダー反射強
度（dBZ）の鉛直断面.
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ドは活発な対流を示す複数

のセル状エコー（対流セ

ル）から構成されていた.

ここでは, 対流セルがどの

ような領域で発生し降雪バ

ンドを形成したのかを調べ

るために, 個々の対流セル

を追跡した. 本研究では対

流セルを(1)高度2.5kmで

30dBZ以上のレーダー反

射強度をもち, (2)１dBZ

ごとの等値線において孤立

した閉曲線で囲まれた領域

と定義する. １つの30dBZ

のエコー域の中に孤立した

閉曲線が２つ以上存在する

場合は, それぞれを対流セ

ルと定義する. ここで, 第

８図に示すように, 最盛期

の降雪バンドが上陸する付

近の一点を原点にとり, 対

流セルの平均的な移動方向

に沿って東側が正となるよ

うにX軸を, それに直交

する方向にY軸を定義す

る. この座標は時間ととも

に移動はしない. また,

X＜－35kmを 海上域 ,

－35km≦X＜０kmを海岸域, X≧０kmを陸上域と

よぶ. 追跡の対象とした対流セルは第10図に示した期

間（1710JSTから1950JST）において－10km≦Y≦

10kmの範囲で一度でも対流セルの定義を満たしたも

のとした. 対流セルの追跡は目視で行い, 対流セル周

辺のエコーの形状から同一のものかどうかを判断し

た. 追跡の際にセルの定義を満たさなくなった時点で

追跡を終了し, その後その延長線上で対流セルが定義

された場合は, 新たな対流セルとして扱った.

対流セルを追跡した結果を第10図に示す. 縦軸は時

間を, 横軸はX軸上の水平距離を示す. 示した期間

のレーダー観測範囲において, 発生から消滅まで追跡

できたものを塗りつぶした記号で, そうでないものを

白抜きの記号で表す. 発生から消滅まで追跡できた対

流セルのうち, 海上域で発生したものを黒丸（●),

海岸域で発生したものを三角（▲), 陸上域で発生し

たものを四角（■）で表す.

また, 領域ごとの対流セルの発生個数と30分以上継

続した対流セルの割合を第１表に示す. 対象期間のう

ち発生から消滅まで追跡できた対流セルの個数は全部

で70個であった. その発生場所に着目すると, 海上域

で発生した対流セルの個数は24個（総発生個数の

34％), 海岸域で発生した対流セルの個数は31個（同

44％）であり, これらは陸上域で発生した個数15個

（同21％）と比較して多かった.

次に対流セルの持続時間（寿命）に着目する. 持続

時間は各対流セルを連続して追跡できた回数にレー

ダーのボリュームスキャンの間隔である５分間をかけ

て算出した. 海上域で発生した対流セル24個のうち

38％（９個）の対流セルが30分以上持続しており, １

時間以上の寿命を持つ対流セルもみられた. 一方で,

海岸域で発生した対流セルは寿命の長いものの割合は

第10図 対流セルの追跡結果. 横軸に第８図で示されるX軸方向の距離, 縦軸
に2003年１月29日の時間（JST）を示す. 表示した期間において－10

km≦Y≦10kmの範囲で一度でも対流セルの定義を満たしたものを追
跡した. 海上域（X＜－35km）で発生した対流セルを黒丸（●), 海岸
域（－35km≦X＜０km）で発生した対流セルを三角（▲), 陸上域
（X≧０km）で発生したものを四角（■）で示す. 表示期間のレーダー
観測範囲内で, 発生から消滅までを追跡できなかった対流セルを白丸
（○）で示す.
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比較的少なく, 海岸域で発生した対流セル31個のうち

30分以上の寿命を持ったものは23％（７個）であっ

た. 陸上で発生した対流セルに関しては, 寿命が10分

程度であり他の２つの領域で発生したものに比べると

持続時間が極端に短かった.

次に, 第10図で対流セルの発生・消滅のタイミング

や, 下層の流れの方向と新たなセルの発生の位置関係

を見てみる. 新たな対流セルの発生は, その多くが既

存の対流セルの近傍で起こっている. しかしながら,

新たな対流セルが既存のセルからみて下層風の上流側

（西側）で発生する場合もあれば, 下流側（東側）発

生する場合もある. また, 新たな対流セルは既存の対

流セルが消滅する時間帯でのみ起こっているわけでは

ない. これらのことから, 新たな対流セルの発生は,

既存のセルの消滅に伴う下層外出流と環境場の相互作

用だけでは説明できない. 降雪バンドの最盛期である

1820JST前後の時間に着目すると, 対流セルの間を

埋めるように新たな対流セルが発生している. これら

のことから, 本事例における新たな対流セルの発生に

は, 個々の対流セルが作り出す収束ではなく, より大

きな場の流れによって作り出されるメソスケールの収

束が本質的に重要であると考えられる. 次節では, 対

流セルの発生に寄与する降雪バンド周辺の気流場を調

べる.

4.4 降雪バンドの気流構造

第11図ａに1820JSTの下層（高度0.75km）におけ

る対流セルの平均的な移動速度（東向き成分18.6

ms , 北向き成分－2.7ms ）に相対的な水平風を矢

印で示す. 南北成分に着目すると降雪バンドの中心付

近の大きなレーダー反射強度を挟んで, 南側では相対

的な南風成分, 北側では相対的な北風成分の風が吹

いている. 水平発散（陰影）を計算すると降雪バン

ドの走向に沿って明瞭な収束線が形成されており,

－2.0×10 s の収束が存在する. 次に, 水平発散を

東西方向の速度傾度（第11図ｂ）と南北方向の速度傾

度（第11図ｃ）に分解し,

水平発散場と比較する. 水平

発散場にみられる収束線のパ

ターンは, 南北成分の速度傾

度のパターンでは明瞭に確認

できるが, 東西方向の速度傾

度では見られない. このこと

から, 降雪バンド下層の収束

は主に南北方向の速度傾度に

よって特徴づけられる.

このことを踏まえ, 南北方向の気流場に着目し, 降

雪バンドが最も活発であった時間帯についての平均的

な気流構造を示す. 第12図は1750JSTから1850JST

まで時間平均したレーダー反射強度と対流セルの平均

的な移動速度に相対的な風の南北成分を示す. 下層で

はあるが少し高めの高度である1.5kmを示す. 海岸

域に注目すると降雪バンドの北側では, 北緯36.75度

付近から北緯36.85度付近にかけて北側からのインフ

ローが見られる. しかしながら, 海上域の降雪バンド

の北側ではセルの移動に相対的に西風かやや南風と

なっており, 降雪バンドへは流入していない. すなわ

ち, 海上域では北側からのインフローは降雪バンドの

ごく近くの範囲にしか存在していない. その厚さも,

高度1.5kmではやや不明瞭となっていることから比

較的浅い. 一方, 海岸域では北側からのインフローが

降雪バンドの直近だけに限らず, かなり遠方から供給

されている. これは示した高度1.5kmの高度でも明

瞭に確認される.

同期間で時間平均した同じ高度の水平発散を第13図

に示す. 降雪バンドの走向に沿って収束域が存在して

いるが, 第12図において降雪バンドの北側で遠方から

のインフローが存在している海岸域では, 海上域と比

較して収束が強くなっている. この高度より下層にな

るほど海上域と海岸域の収束量の差が無くなってお

り, このことから海岸域においては下層収束の層が厚

かったことがわかる. これが, 海岸域における下層収

束の総量を増大させていた.

4.5 北より相対風の役割と成因

第13図で, 北より相対風のインフローが存在した海

岸域では下層収束の総量が大きかった. この下層収束

が降雪バンドの構造にどのような影響を与えていたの

かについて議論する. 対流セルは, 海上域に加えて海

岸域でも多く発生していた（第10図）ことから, 海岸

域における下層収束は対流セルの発生に寄与していた

第１表 対流セルの領域別の発生個数, および持続時間が30分以上だった対流セルの
個数と割合（％).

海上域（X＜－35km）

海岸域（－35km≦X＜０km)

対流セルの

発生個数

30分以上継続した

対流セルの個数（割合)

陸上域（X≧０km）

24

31

15

９（38％）

７（23％）

０（０％）
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と考えられる. また, 海上域で発生した対流セルは比

較的長寿命であるという特徴があった. 海上域で発生

した対流セルは下流に流され, 海岸域に移動する. そ

して, 海岸域の増大した下層収束によって維持され,

長寿命化したと考えることができる. これらのことに

よって, 海岸域での下層収束の増大が降雪バンドの局

所的強化に寄与したと考え

られる.

次に, 降雪バンドの北側

からの北より相対風のイン

フローの形成要因について

議論する. 海岸付近でしば

しば降雪雲の強化をもたら

すものとして, 過去の研究

では季節風とは異なる風

向・温度をもつ海岸付近特

有の流れ・気塊の存在が報

告されている. しかしなが

ら, 本事例の下層収束線は

海岸線とほぼ直交する方向

に形成されていること, ア

メダスでは石川県の西部沿

岸部で10ms を超える強

い海よりの風が吹いていた

ことから, 降雪バンドの形

成には海岸付近特有の気

流・気塊が寄与していたと

は考えにくい.

Yoshimoto  et  al.

（2000）は平行型筋状雲に

関して, 隣接する筋状雲か

らの下層の外出気流と降雪

粒子が, 対象とする筋状雲

に進入することでエコーの

強化をもたらしたことを

ドップラーレーダーの解析

から示した. 第11図ａでは

海岸から10kmほど沖の降

雪バンド北側で北より相対

風が吹いている. レーダー

の有意なシグナルが得られ

ていることは, この北より

相対風の領域に降雪粒子が

存在することを示してい

る. すなわち, 北寄り相対風によって降雪粒子が対象

とする降雪バンドに供給されている. 第７図にみられ

るように対象とする降雪バンドのすぐ北側に位置する

降雪バンドは1805JSTをピークに衰退傾向にあった

ことから, 第11図に示した時間（1820JST）では下層

外出気流が発達していた可能性がある. これらのこと

第11図 2003年１月29日1820JST の高度0.75kmにおける（a）対流セルの平均
的な移動に相対的な水平風ベクトル（矢印, ms ）と水平発散, (b）
速度の東西成分の東西傾度, (c）速度の南北成分の南北傾度を示す. 水
平発散, 速度の東西・南北傾度は陰影で示し, 単位は10 s . 実線は
レーダー反射強度を20dBZから10dBZ毎に示す.
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から, Yoshimoto et al.（2000）が述べているような

作用が対象とする降雪バンドの部分的強化に寄与した

可能性がある. 第12図の平均場における北より相対風

はこの作用と整合的である. しかしながら, 降雪バン

ドの間は反射強度が弱く, 今回用いた波長帯のレー

ダーでは断片的にしかエコー域と気流場を観測できな

かった. また, ２台のレーダーから気流場を解析でき

たのは, さらに北側に位置する降雪バンドの縁までで

あり, 北側の降雪バンドとの関連についても十分には

わからなかった.

５. まとめ

「冬季日本海メソ対流系

観測－2003」の観測期間中

の2003年１月29日に, 日本

海寒帯気団収束帯（JPCZ）

に伴う帯状雲の南端部に形

成された降雪バンドを観測

した. 本論文では, この降

雪バンドの構造を調べた.

この日降雪バンドが形成さ

れる約３時間前の15JST

には , 北陸 上空500hPa

に－42℃以下の寒気の中心

が存在していたものの, こ

の時間以降この寒気は北陸

上空から遠ざかりつつあっ

た. これに対応して同日昼

頃最盛期を迎えた日本海西

部の JPCZに伴う帯状雲は

衰退しつつあった.

帯状雲の南端部は, 長さ

数十kmから100kmほどの

複数の降雪バンドから構成

されていた. このような構

造は, 定常期の帯状雲を示

したEito et al.（2010）の

衛星可視画像でも確認でき

る. 時間変化をみると, こ

れらの降雪バンドは既存の

帯状雲の降雪域（エコー

域）から分離したり, すぐ

近傍で発達したりして形成

されていた. 対象とする降

雪バンドはこのうちの一つで, 帯状雲の南端部に接し

て形成されたことから帯状雲の構造の一部と考える.

対象とする降雪バンドが消滅する時間帯には, 帯状雲

は衰退し, 衛星やレーダーでは帯状雲を確認できなく

なった.

ドップラーレーダーデータの解析は, この降雪バン

ドのエコー頂高度（15dBZで定義）が５kmを超えて

おり, 複数の活発な対流セルが西北西－東南東方向へ

一直線に並ぶことによって構成されていたことを示し

た. エコー頂は冬季としては非常に高いが, 輪島の高

層気象観測から得られた相当温位の成層状態とは整合

第12図 2003年１月29日1750JST から1850JST の期間で平均した, 高度1.5km
における対流セルの平均的な移動に相対的な水平風ベクトル（矢印,
ms , およびその南北成分の大きさが負の領域（陰影, ms . 実線
はレーダー反射強度が15dBZ以上の領域を５dBZごとに示す.

第13図 2003年１月29日1750JST から1850JST の期間について平均した, 高度
1.5kmにおける水平発散の大きさ（陰影, 10 s . 実線はレーダー反
射強度が15dBZ以上の領域を５dBZごとに示す.
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的であった. 対流セルを追跡したところ, 個々の対流

セルは平均約19ms で東南東へ移動していた. 海上

域（X＜－35km）と海岸域（－35≦X＜０km）では

対流セルが次々と発生し, 海上域で発生した対流セル

は比較的長寿命であった.

デュアルドップラーレーダー解析によって, この降

雪バンドの３次元気流構造を調べたところ, メソス

ケールの気流場が作る収束場がその形成に本質的に重

要であることがわかった. 対流セルの追跡結果はこれ

を支持する. すなわち, 新たな対流セルの形成には,

対流セル間の相互作用が本質的に重要とは考えられ

ない. また, 対象とする降雪バンドが発達したとき,

気象庁領域客観解析で見られた JPCZに対応するス

ケールの大きな収束場は弱まる傾向にあった. このこ

とは, JPCZのスケールよりも小さなメソスケールの

収束場が対象とする降雪バンドの発達に本質的に重要

であったことを示している.

降雪バンドのうち海岸域では降雪バンドの北側で北

より相対風が遠方から供給されていた. この北より相

対風が降雪バンドの南側で卓越する西よりの相対風と

収束することにより, 海岸域では海上域と比較して下

層収束が厚く, その総量が大きくなっていた. このこ

とが海上域で発生し海岸域に移動してきた対流セルの

長寿命化と, 海岸域での新たな対流セルの発生に寄与

していたと考えられる.

上記のように, 降雪バンドはメソスケールの収束場

によって形成されており, 一部は北より相対風のイン

フローによって強化されていた. しかしながらこれら

の気流場がどのように形成されたかについては明らか

ではない. 対象とする降雪バンドが既存の降雪域のす

ぐ近くで発生することや, 北より相対風がかなり遠く

北側の降雪バンド付近から到達していることから, 周

辺に存在する降雪システムの盛衰と関連して調べる必

要があると考えられる. この際, 降水レーダーでは観

測できない降雪域以外の気流場も重要と考えられるこ

とから, 雲レーダーを含めた観測や, 数値モデルを含

めた研究が必要とされる.
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