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中緯度域における気象擾乱がもたらす極端現象の支配的要因の一つとして，大気ブ
ロッキングが挙げられる．同現象は，水平スケールが大きな高気圧が一地域にとどまる
ことで，偏西風が大きく蛇行し，移動性高低気圧の経路が阻害 (block)され停滞する現
象である（付録 A参照）．数週間から数カ月といった長い時間スケールで気圧配置が変
わらなくなるため，豪雨や干ばつ，熱波や寒波などが広範囲に長期間継続することで知
られる．近年の例では、2010年にはブロッキングの影響によりロシア西部にて穀物収穫
量の約 30%低下及び 500件にも上る山火事など農業及び経済的損失が発生し、連動し
てパキスタンでは大洪水により 3000 人近くの犠牲者が出た．過去 40年間の統計解析
によりロシア熱波とパキスタン豪雨が同時に発生しやすい傾向が示唆された (Yamada
et al. 2016)．近年のブロッキングが関与した日本における極端現象としては，2014年
12月根室高潮事例，2015年 9月関東東北豪雨が挙げられるが，これらの極端現象に関
する詳細な事例解析，統計解析を行った．また，偏西風の蛇行により 2016年 8月に北
海道の広域で発生した豪雨のイベントについても詳細な知見を得た．なお，北太平洋付
近にブロッキングが発生した場合，日本周辺の大規模場に直接的な影響を及ぼすが，こ
の地域のブロッキングの将来気候における発生頻度の変化と日本の極端現象との関係に
ついても詳細な検討を行った．
ブロッキングを説明する既存の理論研究としては，Charney and DeVore (1979)に

端を発する，偏西風の帯状流卓越パターンとブロッキングが発生しているパターンと
の順圧不安定による説明がある．また，形状の類似点から，双極型ブロッキングをモド
ンやソリトンとして解釈する理論が存在する．近年のブロッキングに関する研究によ
ると，ブロッキングは，太陽放射により加熱された地球大気の南北温度差がもたらす
位置エネルギーが，一度，傾圧不安定により移動性高低気圧波動に供給され，同波動が
持ちうるエネルギーが飽和した場合に形成されることが示された（田中 1993, Tanaka
2006, 田中 2007）．また，一度形成されたブロッキングが長期間継続する駆動源の説明
として，Shutts (1983)に始まり，近年では Yamazaki (2013)による，ブロッキングに
移動を遮断される移動性高低気圧からの渦位の供給の理論がある．本研究では，土木
工学において馴染みの深い開水路流れの概念をジェット気流に応用する理論（Rossby
1950, Armi 1982, Riffler, 2005）をブロッキング発生箇所のジェット気流に適用可能と
し，ジェット気流内部のエネルギー輸送の観点から，ブロッキング形成・持続について
説明する．
以下に，本研究の主要な成果を列挙する．
2015年 9月に関東～東北地方を南北に縦断し豪雨の原因となった線状降水帯は，日

本海にて停滞した温帯低気圧と太平洋側から日本に接近した台風 17 号が効率的に関
東・東北地域に水蒸気供給を行ったことにより維持された．この線状降水帯の向きを固
定し継続させた原因は，豪雨の 1週間ほど前にロシア中部～東部にて形成されたブロッ
キングが東に徐々に移動するとともに偏西風の蛇行を助長し，関東上空に強い南風を固
定させたことによると明らかにした．(1章 4節, 山田ら (2016)など)
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2014年 12月に北海道東部・中央部に暴風を，根室市に高潮災害をもたらした爆弾低
気圧は 946hPaの最低中心気圧を記録し，根室沖に 24時間以上停滞した．この事例は
16日に九州の南部，日本海にてそれぞれ発生した二つの爆弾低気圧が太平洋沿岸，日本
海沿岸を北東に進行し，北海道を挟み込む位置で停滞，融合した事例であった．大規模
場を見るとロシア極東にブロッキング高気圧が，爆弾低気圧の上空にはブロッキング低
気圧が位置していた．ブロッキングが爆弾低気圧の停滞性と強度に与える影響を考察す
るため，過去 56年分のデータおよび第 3期結合モデル相互比較計画 (CMIP3)の将来予
測結果を用い統計解析を行った．爆弾低気圧が停滞する際には緯度にして 15度北側に
ブロッキングが発生している場合が多く，さらに強い中心気圧を記録することを統計的
に明らかにした．これらはアリューシャン諸島付近で偏西風の蛇行の振幅が増大するこ
とによるΩ型のブロッキングによる事例であり，将来気候の予測結果においてもこの地
域のブロッキングは北日本周辺で停滞・強化する爆弾低気圧とともに発生しやすいこと
を明らかにした．(2章, 北野, 山田 (2016a, 2016b), Kitano and Yamada (2016)など)

2012-13年の北日本の寒波に代表されるように，北太平洋付近のブロッキングは日本
の冬季の天候に影響を与える．ヨーロッパ中期予報センター（ECMWF）の 40年再解
析データ（ERA-40）および第 5 期結合モデル相互比較計画 (CMIP5) の将来予測結果
を用い，北太平洋ブロッキングの発生位置に応じて，日本の日単位の高温，低温，高降
水に与える影響を解析した．再解析データにおいて，オホーツク海付近のブロッキング
が高い頻度で日本周辺に一冬に 1回程度の低温な日をもたらしやすいことを明らかにし
た．オホーツク海付近のブロッキングは将来予測計算結果においては減少することが示
されているが (Masato et al. 2013)，このオホーツク海付近のブロッキングの減少に伴
い，将来気候における一冬に 1回程度のブロッキングと同時に発生する低温な日は，そ
の厳しさは弱くなるものの，一度に日本周辺の広範囲に発生することを明らかにした．
(3章, 北野, 山田 (2015), Kitano and Yamada (2016)など)
中緯度域における大気の振る舞いは，偏西風の蛇行及び高低気圧の移動によって大
きく影響を受け，これは傾圧不安定波として解釈される．代表的な傾圧不安定波の室
内実験手法として Fultz (1951) や Hide (1953) が提唱した回転水槽実験が挙げられる
が，本研究では，底面から温度差を与える条件にて実験を行った．この条件では，地球
における極域の流れの観察が可能であり，また傾圧不安定波の蛇行の振幅も制限され
ない．この手法を用いて実験を行ったところ，波数 4-6程度の波動が観察され，流れ場
は時間とともに動的に変化した．水槽の中心付近の渦度と東西（周方向）流速との間に
は，時間とともに同期する関係が見られた．なお，傾圧不安定波の回転水槽実験とし
ては初めて，中立粒子を混入させ流体内部の挙動を Super Resolution Particle Image
Velocimetry (SRPIV)法を用い詳細に解析した．(4章, 一瀬ら (2015), 乙部ら (2016))
ブロッキングはジェット気流の蛇行として解釈される．本研究ではジェット気流を開
水路に見立ててエネルギー輸送を定量化する Rossby (1950)の理論を，ブロッキングが
発生している現実大気場に適用可能とした．Rossby (1950)は開水路流れが常流と射流
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の 2 つの水深しか持ち得ないのと同様に，ジェット気流も 2 通りの南北幅を持ち，幅
が広がった状態が，大気が停滞したブロッキングの状態であると提唱した．本研究で
は，ジェット気流の南北流速分布および緯度の変化を許すよう理論を改良し，ジェット
気流の南北幅が徐々に変化しブロッキングの状態に至る遷移過程を明らかにした．さら
に，ジェット内部に輸送されるエネルギーがある基準値を超えなければブロッキングに
特徴付けられる蛇行した流れ場が形成されないことを明らかにした．(5章, 北野, 山田
(2017))
以上のように，大規模自然災害をもたらすブロッキングについて，近年の日本におけ
る主要な極端現象に関する事例・統計解析を行い，大規模スケールの気象現象がローカ
ルな暴風・豪雨豪雪・高潮・寒波・熱波に与える影響について，気候変動も加味した重
要な知見を得た．さらに，当該分野の室内実験手法を前進させるとともに，ブロッキン
グ形成・持続の説明に資する新しい尺度となるジェット気流が有するエネルギーの理論
を構築した．
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第 1章

はじめに

1.1 大気ブロッキングと極端現象
中緯度域における気象擾乱がもたらす極端現象の支配的要因の一つとして，大気ブロッキングが
挙げられる．同現象は，水平スケールが大きな高気圧が一地域にとどまることで，偏西風が大きく
蛇行し，移動性高低気圧の経路が阻害 (block)され停滞する現象である（付録 A参照）．数週間か
ら数カ月といった長い時間スケールで気圧配置が変わらなくなるため，豪雨や干ばつ，熱波や寒
波などが広範囲に長期間継続することで知られる．近年の事例では，2003年に欧州で発生した熱
波事例 [21, 90]，北日本で発生した冷夏, 2010年にロシアで発生した熱波，これに伴いパキスタン
で発生した豪雨などが挙げられる．同時期に遠隔地域で異なる極端現象が発生するのはテレコネ
クションとして説明され，木本 (2005)[116]や Lau(2012)[49]に指摘されている．上述の熱波事例
は，ブロッキング高気圧がそれぞれの地域の上空に 1ヶ月以上留まることにより発生し，2003年
欧州熱波事例では 40℃を超える高温が各地で発生したことにより死者数約 35,000人 (EPI, 熱中症
及び過剰死亡)に至り，また 2010年ロシア熱波事例では経済損失が 150億ドル，死者数は約 15000
人に及んだ [15, 68, 75]．

3章にて詳述するが，日本の北部・北東部に当たるオホーツク海，アリューシャン諸島，ベーリ
ング海峡，ロシア極東，アラスカ上空は，北半球の中で最もブロッキングが頻発する地域のひとつ
であり（同地域のブロッキングを総称して北太平洋ブロッキングと言う），日本周辺地域の気象・
気候は直接的・間接的な影響を受ける．特に冬季においてブロッキングは多く発生する（統計的な
解析は文献 [82]など，その物理的な機構の概略については付録 A参照）．2011年 12月-2012年 2
月の冬季には，ラニーニャ現象による東南アジア地域の対流活発化が亜熱帯ジェットを，シベリア
域に発生したブロッキングが亜寒帯ジェットをそれぞれ蛇行させたことにより，ユーラシア大陸か
ら強い寒気が日本に流入し，北海道においては厚田，新篠津，岩見沢等で最深積雪深が更新される
豪雪となった [104]．また，2012年 12月-2013年 2月の冬季には上記の二つの要因に加え，平常
時より南東方向にずれたシベリア高気圧と強いアリューシャン低気圧により西高東低の冬型の気圧
配置が強化され，その結果日本は寒波となった [105]．

2014年 12月中旬には北海道根室市沖に非常に強い急速に発達する低気圧（爆弾低気圧）が発生
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し，この影響により根室市に高潮災害が，また北海道東部を中心に暴風災害が発生したが，この爆
弾低気圧の停滞及び急速な強化には同時期にロシア極東～北極海に発生していたブロッキングの影
響が示唆された．この事例が加味され，2015年 5月に水防法（昭和 24年法律第 193号）が一部改
正され，都道府県が最大規模の高潮により浸水が想定される区域を高潮浸水想定区域として指定
し，それに基づいて市町村が地域防災計画やハザードマップを作成・活用することが義務付けられ
た．この際の気象外力の設定について，「想定する低気圧の中心気圧については，1996年以降で北
海道・東北地方・北陸地方において我が国既往最大規模の低気圧である 2014年 12月に根室で高潮
を発生させた低気圧 (946hPa)を基本とし，経路については，当該低気圧を並行移動することによ
り，各海岸で潮位偏差が最大となるよう複数の経路を設定する」とされた [141]．
翌年の 2015年 9月には鬼怒川の決壊を招いた線状豪雨が関東～東北地方に発生したが，この線
状降水帯の維持や向きに対しても北太平洋地域のブロッキングが関与していた．この事例では，全
国で死者 8名，家屋被害が約 2万棟という甚大な被害となり [130]，利根川流域鬼怒川では観測史
上最大の洪水流量となり，決壊 1箇所，溢水 7箇所，下流域を中心に漏水が多発した．避難の遅れ
により，自衛隊のヘリによる救助者 1339人，地上部隊による救助者数 2919人にのぼった．
本研究では，こうした日本における水文気象災害と密接な関わりのある大気ブロッキングについ
て，全 5章のうち 1,2,3章にて事例解析・統計解析を行った．2014年根室高潮事例，2015年関東
東北豪雨に関する解析結果は本研究の成果であり，後者については文献 [130] にて扱ったが，本
章 4節にて取り扱う．根室高潮事例，爆弾低気圧に関する研究は文献 [41, 108, 109, 110]に詳述，
本論文 2 章で扱う．また，日本の冬季の気温変動の要因として重要であるブロッキングが関与し
た冬季の寒波については，3章にて統計解析を行った．2章，3章については，気候変動に関する
政府間パネル (IPCC) の 3 つある作業部会のうち，自然科学的な概観を調査する第 1 作業部会の
報告書の，主たる情報源である世界気候研究計画 (WCRP) の第 3, 5 期結合モデル相互比較計画
(Coupled Model Intercomparison Project Phase 3, 5, CMIP3, 5)に提出された将来予測シミュ
レーション結果を用いた解析も行った．

1.2 ブロッキングの記述的な説明
Rex (1950) [65]は，ブロッキングを初めて以下のように記述的に定義した（参考文献 [115]によ
る日本語訳を借用）．

• 偏西風ジェットが二つに枝分かれする（ダブル・ジェット）．
• 枝分かれした両方のジェットともに相当量の空気を運ぶ．
• ダブルジェットが経度方向に 45度以上の広がりをもつ．
• 分岐点を挟んで，偏西風が東西型から南北型に明瞭に変化する．
• こういったパターンが 10日以上持続し，その継続性が認識できる．

こういった定性的な定義から定量的な定義への変遷は 1980年代ころから活発化したが，この定量
的な定義については後述する．この Rex(1950) [65]が指摘したブロッキングは，双極型ブロッキン
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図 1.1 双極型ブロッキングとΩ型ブロッキングの模式図．各線はジェット気流を表しており，
紙面上部が高緯度側，下部が低緯度側である．(a)ブロッキング高気圧 (H)とこれに伴うブロッ
キング低気圧（L, 切離低気圧）がある双極型．(b)ブロッキング高気圧 (H)のみが高緯度側に形
成されるΩ型．

グ (Dipole blocking, Rex blocking)と呼ばれるもので，図 1.1(a)に示すような形状を有する．高
緯度側にブロッキング高気圧が，低緯度側にブロッキング低気圧が位置するタイプのもので，主に
北大西洋からヨーロッパ付近に多発するブロッキングである．一方，Summer (1954, 1959)[76, 77]
は，双極型ブロッキングの他に，主に北太平洋に多発するΩ型ブロッキングが存在することを指摘
した．これは，図 1.1(b)に示すように，ブロッキング低気圧を伴わず，ブロッキング高気圧のみが
高緯度側に張り出すタイプである [59, 115]．両者は明確に区別されるものではなく，ブロッキン
グ高気圧，低気圧のスケールや持続性に応じて両者のいずれかとして解釈される．

1.3 大気ブロッキングの既往の定義
前述の通り，Rex(1950)[65]によるブロッキングの定義は定性的な定義であり，定量的な解析の

ためにより客観的な手法が必要であった．1980年代には，コンピュータや気象の格子データの普
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及により，ブロッキングの客観的な定義が盛んに行われるようになった．ブロッキングの定義に関
する体系的なレビューは Barriopedro(2010)[5]が詳しいが，ここではその一部を紹介する．
代表的なブロッキングの定義（以下ブロッキングインデックスと呼ぶ）として，Lejenas and

Okland (1983)[47]により考案され，Tibaldi and Molteni (1990)[82]によって改良された TMイ
ンデックス (発案者 Tibaldi and Molteni の頭文字をしばしばインデックス名として用いられる)
が有名である．彼らは，ブロッキングインデックスを

GHGS =
Z (φ0)− Z (φs)

(φ0 − φs)
(1.1)

GHGN =
Z (φn)− Z (φ0)

(φn − φ0)
(1.2)

⎧
⎪⎪⎨

⎪⎪⎩

φn = 80◦N+∆,
φ0 = 60◦N+∆,
φs = 40◦N+∆,

∆ = −4◦, 0◦, 4◦.

⎫
⎪⎪⎬

⎪⎪⎭
(1.3)

で定めた．ここで，Z は 500hPa面のジオポテンシャル高度の水平分布であり，φ は緯度である．
GHGS, GHGN はジオポテンシャルの南北傾度であり，以下の条件を満たし，

GHGS > 0 m/deg lat. (1.4)

GHGN > −10 m/deg lat. (1.5)

高高度（高気圧性渦）が高緯度側に，低高度（低気圧性渦）が低緯度側にある配置（渦度の南北勾
配が逆転した配置）が長期間継続した場合をブロッキングと定義した．また，Pelly and Hoskins
(2003)[60]は，より物理法則に即したブロッキングインデックスを提案した．この手法はHoskins
et al. (1985)[34] により示された，動的な力学的対流圏界面における南北の温位分布の逆転から，
大気ブロッキングを定義する．ここで力学的対流圏界面は，渦位 PV

PV =
1
ρ
−→η ·∇θ (1.6)

が 2PVU(potential vorticity unit; 10−6m2 s−1 K kg−1)となる面で定義された．ここで，ρ

は密度，−→η は 3次元絶対渦度ベクトル，θ は温位である．∇θ は大気の安定度に相当し，1PVU程
度の渦位を有する対流圏の大気に対し，成層圏の大気は安定度が高く渦位が高いことから，対流圏
界面付近では渦位が急激に上昇し，1.5-2PVU程度の渦位面が対流圏界面と解釈できる．ブロッキ
ングインデックスはこの 2PVU面で定義され，以下で与えられる（発案者の頭文字を取り，しば
しば PHインデックスと呼ばれる．）．

β =
2

∆φ

∫ φ0+
∆φ
2

φ0
θi (φ, λ0)dφ − 2

∆φ

∫ φ0

φ0−
∆φ
2

θi (φ, λ0)dφ (1.7)

ここで，∆φは緯度 30度分を示す．第 1項は対象とする点 (φ, λ0)の北部 15度分の，第 2項は南
部 15度分の温位の積分値である．式 (1.7)全体としては，南北の温位差を表す．一般にブロッキン
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グ高気圧は低緯度から高緯度側へ張り出すため，低緯度の暖気塊を高緯度へ運ぶ．ブロッキング低
気圧についても同様で，高緯度の寒気塊を低緯度へと輸送する．これにより，南北の温位分布が逆
転し（β > 0）この条件が長期間続いた場合，ブロッキングを定義する．なお，インデックスを適
用する緯度 φ0 としては，渦運動エネルギーが南北方向で最大となる緯度を各経度で定義した．こ
れは温帯低気圧の活動が活発なストームトラック域に相当する．
なお，2章，3章で用いるMasato et al. (2013)[54]のブロッキングインデックスは，上記の 2手

法を組み合わせた手法である．式 (1.1), 1.2, 1.3の TMインデックスは，500hPa面のジオポテン
シャル高度場という多くのデータセットに存在する変数を使用しているため，使い勝手が良い．式
(1.7)の PHインデックスは変数（この場合温位）の領域平均南北差というわかりやすい指標であ
る．Masato et al. (2013)[54]は，鉛直層の数が比較的粗なものも含む各国の将来気候の予測結果
に対しブロッキングインデックスを適用するため，PHインデックスの式 (1.7)の変数（温位）を
ジオポテンシャル高度に置き換え，使用した．Masato et al. (2013)[54]では，ある 1日の南北高
度場の逆転を示すブロッキングインデックスβを，

β =
2

∆φ

∫ φ0+
∆φ
2

φ0
Zi (φ, λ0)dφ − 2

∆φ

∫ φ0

φ0−
∆φ
2

Zi (φ, λ0)dφ (1.8)

と定義した．ここで Zi は 500hPa面の高度場 [m]，φ0 は対象とする緯度 φ[°]である．∆φ は代
表的なブロッキングの水平スケールを意味するが，Pelly and Hoskins(2003)[60]は，代表的な事
例の水平スケールと，温帯低気圧および移動性高気圧の活動が強い領域であるストームトラック域
のスケールから，∆φ = 30度と設定した．φ0 は北緯 15度から 70度の範囲で，経度は全てにおい
て，式 (1.8)を計算し，βの水平空間分布を得る．βが正かつ極大となる地点をトラッキングし，こ
れが 5日以上継続した地点をブロッキング発生箇所とした．これは，ブロッキングは現象として強
い停滞性を示す現象であることを留意している．以下の手順で 5日以上継続するブロッキングを抽
出した．

1. 対象期間の全グリッド (λ0,φ0)においてブロッキングインデックス βを計算し，空間的に正
の極大値を取る点を求める．

2. ブロッキングは中高緯度で発生することを加味し，北緯 40 度から 70 度の範囲の極大値が
あった場合，その地点からトラッキングを開始する．

3. n日の正の極大値の座標を中心として経度 27度×緯度 36度のボックス内に n + 1日の正の
極大値があるならば，時系列で連続した極大値とみなす．さらに，最初に発生した正の極大
値を中心に，経度 40度×緯度 54度のボックスの外の正の極大値は，連続した極大値とはみ
なされない．

4. 条件 3の結果，5日以上連続した正の極大値が見つかった場合，その極大値に隣接する β > 0
の領域をブロッキング発生箇所とする．

2章図 2.2の黄色く塗られた領域は上記手法により同定されたブロッキング発生位置であるが，実
線で示す 500hPa面の高度場と合わせてみるとブロッキング高気圧と低気圧の間で定義されること
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図 1.2 ブロッキングによる偏西風の蛇行にともなう，熱波，干ばつ，寒波，降水頻発の模式図．
ブロッキングにより高低気圧が停滞し，高気圧の直下では熱波や干ばつが，これにともなう低気
圧の停滞により降水が頻発し，また偏西風の南北方向への蛇行により暖気や寒気が流入する．

がわかる．つまり，ブロッキング発生位置は，ブロッキング高気圧の中心ではなく，南北の高度場
の傾きが最大となる点で定義されることに注意されたい．
以上のブロッキングインデックスは，日毎にブロッキング発生位置が定義されるが，各グリッド
にてブロッキングが発生した日数の総和を各データの解析日数で除した値をブロッキング発生頻度
[%]とした．

1.4 ブロッキングと極端現象
1.4.1 ブロッキングと熱波，寒波，降水

大気ブロッキングに起因し，熱波や寒波，豪雨や干ばつなどの極端事例が発生する場合がある
が，これはブロッキングとの位置関係等によりその機構が多種多様である．異常な高温と干ばつ，
低温，及び大雨についての簡単な説明として，図 1.2を示す．ブロッキングにより高低気圧が停滞
し，高気圧の直下では熱波や干ばつが，これにともなう低気圧の停滞により降水が頻発し，また偏
西風の南北方向への蛇行により暖気や寒気が流入する．また，温帯低気圧の停滞ではなく，偏西風
の蛇行により低緯度から効率的に水蒸気供給が起こり豪雨が発生する場合も存在する．台風との複
合要因で発生した事例である 2015年関東東北事例を例とし，次節にて詳細な解析結果を示す．

1.4.2 ブロッキングと線状豪雨: 2015年 9月関東東北豪雨の気象特性

本節では，日本の豪雨災害とブロッキングとの関係の一例として，2015年 9月 9-10日に発生し
た関東東北豪雨の発生要因について解析結果を示す．本事例は，日本列島を挟み込むように来襲し
た台風 17, 18号からの効率的な水蒸気供給により関東-東北上空に線状降水帯が発生し 24時間以
上継続した．栃木県，茨城県を流れる利根川水系鬼怒川では堤防決壊，溢水し，茨城県常総市，結
城市，筑西市，下妻市，つくばみらい市に洪水被害が発生した [130]．これにより，全国で死者 8
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図 1.3 それぞれ (a) 国土交通省 X バンドMP レーダ, (b) 気象庁 C バンドレーダによる 2015
年 9月 9日 15時 (JST)からの 24時間積算降水量 [mm]．図中の×印はレーダサイトの位置を
示す．参考文献 [130]より転載，著者らが作成．

名，家屋被害約 2 万棟という深刻な被害が生じた．この豪雨の直接的な原因であった線状降水帯
は，降雨域が最大で約 1400km（八丈島から北海道稚内市付近）の長さに及ぶ非常に空間スケール
の大きな事例であった．さらに，平常時とは異なる偏西風の蛇行が，温帯低気圧，台風の進路を制
御し，また線状降水帯上空に南風を形成したため，24時間以上同地域に降雨が継続した点で時間ス
ケールも大きなものであった．この，被害及び現象のスケール両面でインパクトの大きいイベント
であったことに着目し，本事例とブロッキングとの関係の解析を行った．利根川水系鬼怒川の上流
域では，レーダ雨量計の観測により 2日間で積算 600mm以上の降雨が記録された（図 1.3参照）．

2015年 9月関東東北豪雨と大気ブロッキング
j
図 1.4, 図 1.5(a), (d), (g), (j), (m), (p), (s), (v)に，一般財団法人日本気象協会 [137]が公表して
いる，2015年 9月 7日 18時から 12時間ごとの実況天気図を示す．同図の (b), (e), (h), (k), (h),
(q) (t), (w)は実況天気図に対応した時刻の 1時間平均降水強度 [mm/h]，(c), (f), (i), (l), (o), (r),
(u), (x)は 7日 0時から各時刻までの積算降水量 [mm]である．同図の降水は気象庁 Cバンドレー
ダを用いた．7日の時点では日本列島南岸に沿って停滞前線が位置し，この前線に沿って降水域が
存在していたことが分かる．鬼怒川流域に豪雨をもたらす前の事前降水として，利根川流域では 7
日 0時-9日 6時の 54時間で最大 300mm程度の積算降水量があった事が (l)より見て取れる．鬼
怒川を中心とした利根川水系流域に未曾有の降水をもたらした線状降水帯は 8日午後に形成され始
め（(h)の黒矢印位置参照），9日の午前中には関東を南北に縦断する形状が鮮明となった．同時刻
では，台風 18号が近畿地方に上陸し，また太平洋沿岸に台風 17号が接近していた（同図 ()参照）．
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図 1.4 （図 1.5に続く）　 (a), (d), (g), (j), (m), (p), (s), (v) 2015年 9月 7日 18時 (JST)から
12時間ごとの実況天気図．日本気象協会 HPより転載 [137]．(b), (e), (h), (k), (o), (q) (t), (w)
実況天気図と同時刻から 1時間平均した降水強度．(c), (f), (i), (l), (p), (r), (u), (x)7日 0時から
の積算降水．降水は気象庁 Cバンドレーダより算出．線状降水帯は 8日午後に形成され始めた
が，(h)の黒矢印は，発生初期の線状降水帯の位置を示す．これらの図は文献 [130]より．著者
が作成．
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図 1.5 (図 1.4の続き）

線状降水帯が消失した 11日 6時の時点で利根川流域では最大で積算 600mm, 東北地方においても
積算 400mm程度の降水があったことが分かる（同図 (x)参照）．
図 1.6(a)に，台風 17号，18号の中心気圧の位置を，温帯低気圧化後も含めて 1時間おきに示す．

(b),(c)は台風 18, 17号の中心気圧（丸点）と中心気圧の位置の 1時間ごとの移動距離（白抜四角
点）の時系列である．同図は，気象庁によるメソ数値予報モデル（GPV MSM, Grid Point Value
Meso-Scale Model 以下 MSM[103]）の予報初期時刻における海面更正気圧データ（北緯 22.4 -
47.6度，東経 120 - 150度, １時間おき）から算出した．中心気圧の位置は，1時間という細かいス
ケールで，さらに温帯低気圧化後についても解析するためにMSMを用い，同データの海面更正気
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図 1.6 (a) 台風 17号，18号の中心気圧の位置の変化（赤: 2015年 9月 7日, 緑: 8日, 青: 9日,
水色: 10日, ピンク: 11日, 黄: 12日,JST）．1時間おきにプロットした．白抜きの点は温帯低気
圧化後の経路を示す．(b) 台風 18号, (c) 台風 17号の中心気圧（丸点）と中心気圧の位置の 1時
間おきの移動速度（白抜四角点）の時系列．気象庁によるメソ数値予報モデル GPV(MSM)の
海面更正気圧データ（北緯 22.4 - 47.6度，東経 120 - 150度）より気圧が最低となる地点を中心
気圧として算出した．(b),(c) における温帯低気圧化の時刻は，気象庁発表の実況天気図を参考
とした [106]．これらの図は文献 [130]より．著者が作成．
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図 1.7 (a)9月 9日 21時，(b)10日 15時，(c)11日 8時の 355K面渦位 [PVU]分布（色）およ
び風速場 [m/s]（ベクトル）と，降水強度が 1mm/h以上の降水域 (青)および台風 17, 18号の
中心気圧の位置（温帯低気圧化後の場合も含む）．渦位，風速，中心気圧の位置は気象庁による
メソ数値予報モデル GPV(MSM)の海面更正気圧データを，降水域は気象庁 Cバンドレーダを
用いて図化．灰色のシェードは Cバンドレーダの欠損域を示す．これらの図は文献 [130]より．
著者が作成．

図 1.8 2015 年 9 月 3 日から 10 日までの 500hPa 面のジオポテンシャル高度場．
NCEP/NCAR再解析データ [38]を用いた．これらの図は文献 [130]より．著者が作成．

圧が台風（及び温帯低気圧）近傍で最低となる位置で定義した．9日午後 5時および 11日午後 10
時頃に台風 18号（及び温帯低気圧）の中心気圧位置が大きく移動する時刻があるが，これは台風
の系全体が大きく移動したわけではなく，あくまで中心気圧の位置の移動である．台風 18号は 9
日 11時頃日本列島に上陸し縦断後，同日 21時頃日本海沿岸で温帯低気圧化した（気象庁発表の実
況天気図を参考）．9日に利根川流域にて線状降水帯が持続しており，その間台風 18号は中部地方
を北上していた．線状降水帯の位置が関東沿岸へずれ始める 10日早朝から 11日にかけては，温帯
低気圧化した台風 18号は日本海沿岸に停滞した．温帯低気圧化前では，台風 18 号の中心気圧の
移動速度は 7日 12時-9日 9時で 36.8km/hであったのに対し，日本海に停滞した 9日 18時―11
日 21時では 18.7km/hであった．一方，台風 17号は 11日 0時頃には関東地方の真東に到達し，
以後，東経 148度付近を北上した．
図 1.7は (a)9月 9日 21時，(b)10日 15時，(c)11日 8時の 355K面渦位分布 [PVU]および風速
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図 1.9 850hPa面の比湿 [g/kg]（色）と風速 [m/s]（ベクトル），降水強度が 1mm/h以上の
降水域（青）．比湿および風速は気象庁によるメソ数値予報モデル GPV(MSM)の海面更正気圧
データから，降水域は気象庁 Cバンドレーダを用いた．(a) 9日 12時, (b) 9日 21時，(c)10日
6時，(d)10日 18時のもの．これらの図は文献 [130]より．著者が作成．

図 1.10 大気上層の気圧の谷，ブロッキング高気圧および偏西風の模式図．これらの図は文献
[130]より．著者が作成．

分布 [m/s]，降水強度が 1mm/h以上の降水域，台風 17, 18号の移動経路を示す．渦位，風速分
布はMSMを，降水域は気象庁 Cバンドレーダを用いた．ここで 355K等温位面は海抜高度 11km
程度である．渦位は断熱・無摩擦のもとで等温位面上で保存するため一種のトレーサと見なすこと
ができる．対流圏界面は 1.5から 2PVU面で定義される [34]が，これ以上の高渦位をもつ大気場
は成層圏と考えられ，気圧の谷が生じていることを意味する．台風 18号が温帯低気圧化した 9日
21時には，同低気圧は高渦位場である気圧の谷の東端に位置した．この際，線状降水帯は気圧の谷
の東側に位置し，上空には偏西風ジェットの南風が存在していたことが分かる．10日 15時頃（同
図 (b)）では温帯低気圧（旧台風 18号）は気圧の谷に沿って北進し，その後気圧の谷の東進と共に
温帯低気圧も東進した（同図 (c)）．この間，降水域も上空の気圧の谷とともに東にずれた．
この気圧の谷は，偏西風の蛇行が顕在化したことに起因した．図 1.8 に，3 日から 1 日おきの

500hPa面高度場を示す．これらは，NCEP-NCAR再解析データ [38]を解析したものである．3
日の時点で，シベリアにおいて気圧の尾根が極側に張り出し，これに伴い偏西風の上流側に気圧
の谷が形成された．この気圧の谷は下流方向に剥離し（切離低気圧），5日には下流側の谷と合流
し，豪雨時に日本列島に大きく張り出した気圧の谷を形成した．4日から 8日にかけて，高気圧が
ロシア極東域に張り出し，ブロッキング高気圧発生の気圧配置となった．Masato et al.(2013)[54],
[107]のブロッキングインデックスにより同高度場を解析したところ，4日から 8日にかけてのロ
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図 1.11 上空の気圧の谷及び大気下層の水蒸気流入の模式図（左）及び平均降水強度 [mm/h]
と水蒸気流入の位置（右）． (a)9日 6時から 18時, (b)9日 18時から 10日 0時，(c)10日 0時
から 12時，(d)10日 12時から 11日 0時，(e)11日 0時から 11日 12時．降水強度は気象庁 C
バンドレーダを使用．これらの図は文献 [130]より．著者が作成．

シア極東域の高気圧はブロッキング高気圧として同定された．このブロッキング高気圧は豪雨が発
生した 9日には消失したが，気圧の谷は維持され 8日から 10日にかけて日本列島を横断した．
図 1.9は，(a)9日 12時，(b)9日 21時，(c)10日 6時，(d)10日 18時の 850hPa面の比湿 [g/kg]
及び風速 [m/s]，降水強度が 1mm/h以上の降水域を示す．豪雨時の 9日 12時の時点では，台風
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18 号に巻き込まれるように関東地方へ東南東および，特に南方から水蒸気が流入していた．9 日
21時も依然として大量の水蒸気は関東南方の太平洋沿岸に南北に存在しているが，風速は減少し
フラックスとしては水蒸気流入は小さく，水蒸気供給源としての役割は低下した．この状況が 10
日の午前中も継続するが，10日 18時の時点では関東南方の水蒸気塊は東へ進行し，この後台風 17
号に合流した．関東南方からの水蒸気流入が残っていた 9日の時点では線状降水帯も南北に停滞し
ていたが，10日の時点では東南東からの関東地方への水蒸気の流入が多くなり，降水域も関東東
部沿岸へとシフトした．10日午後から 11日にかけては，水蒸気の供給源である台風 17号が北進
し，これに伴い降水域も東北，北海道東部へと移動した（図省略）．

2015年関東東北豪雨事例のまとめ
以上のまとめとして，総観規模の大気場と線状降水帯に関する解析結果を，模式図として図 1.10,
図 1.11,に記す．線状降水帯の上空を吹いていた南風を形成し，10日以降温帯低気圧や降水域を東
方へ移動させた上空の気圧の谷は，図 1.10に示すように偏西風の蛇行の増大と関係があった．9月
4日の時点でブロッキング高気圧が形成されたが，この際に生じた気圧の谷が 9日時点で日本列島
上空に気圧の谷を形成した．上空の南風に沿うように線状降水帯は形成されたが，図 1.11に示す
通り，9日には関東南方からの水蒸気流入が顕著であり，これにより線状降水帯が維持されたと考
えられる．一方，10日の時点では台風 17号からの水蒸気流入が卓越し，これに伴い降水域も関東
東部沿岸へとずれ始めた．10日午後になると気圧の谷の東進により降水域が東北，北海道へと移
動した．

1.5 大気ブロッキングの形成・持続過程に関する研究
以下に，ブロッキング形成・持続に関する既往研究の成果を掲載する．ブロッキングのこれらの
理論に関するレビューとしては，文献 [115, 59, 132]が詳しい．

1.5.1 定常解・非定常解としてのブロッキング

Charney and DeVore (1979)[11] は，正弦波形状の地形を与えた非線形順圧チャネルモデルを
用い，よく知られた二つの天候レジームである帯状流れ場と，ブロッキングの流れ場の，2 つの
安定な平衡状態が存在することを示した．この後，Charney et al. (1981)[12] と Malguzzi and
Speranza (1981)[52]は，より現実的な地形を与えた場合でも，Charney and DeVore (1979)[11]
が示したような複数の平衡状態が存在することを示した．これらの研究は，大気の大規模な流れ場
は，より小さい渦の強制によって幾つかの平衡状態を行き来することをモデル化した．

1.5.2 モドン・ソリトンとしてのブロッキング

双極型ブロッキングと形状が類似しているモドン・ソリトンとしてブロッキングを説明しようと
する試みが 1980年代より行われた．McWilliams (1980)[57]は等価順圧モドンをブロッキングの
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モデルとなりうるか検討した．非粘性・非強制のポテンシャル渦度方程式を用い，流線関数を等価
順圧構造を持つと仮定し，無限遠方では一様流であるという境界条件の下，モドン解を得た．彼の
この仮定は南北方向のシアの欠如という点で現実大気とは異なる点を有するが，時空間的に平均
した場においては，双極子の大きさ・形，西風の強さに大きな矛盾はないことを示した．さらに，
Malguzzi and Malanotte-Rizzoli (1984)[53]はMcWilliams (1980)[57]と同様の支配方程式に，
南北方向に基本流が分布を持つ場を仮定し，ソリトン波が存在するための固有値問題を解いた．

1.5.3 ブロッキングと移動性擾乱との相互作用について

ブロッキングは数日から数週間継続する現象であり，大規模なものでは，数カ月程度同地域に発
生・消滅を繰り返す時間スケールの長い現象である．このブロッキングの持続について，水平ス
ケールの小さい渦（主には移動性高低気圧）と大きい渦との相互作用が重要視されている．これら
の研究の総合的なレビュー及び，近年の研究成果である Yamazaki and Itoh (2013a, b)[92, 93]の
成果については，山崎 (2015)[142]が詳しい．

渦伸張メカニズム
Shutts(1983)[74]は線形化した等価順圧な準地衡渦度方程式に基づく非線形モデル実験を行い，

低周波変動と小さなスケールの渦との相互作用 (eddy feedback) がどのように発生するかを体系
化した．言い換えると，スケールの小さな渦擾乱によるエネルギーの逆カスケードとブロッキング
強化との関連を示した．彼は，西風を表すチャネル（流路）モデルを用意し，その内部に双極型の
ブロッキングを模擬した定常的な蛇行流を設置し，さらにその上流に設置した渦擾乱が基本場をど
のよう二変化させるかを解析した．図 1.12は，Shutts(1983)が提唱した渦伸張メカニズムの概念
図である．中央部にある high, low はそれぞれ双極型ブロッキングのブロッキング高気圧，低気
圧を表し，その上流（左側，西側）に示す正負の渦構造は移動性高気圧・低気圧を示す．まず，ブ
ロッキングに起因するジェットの南北分流により移動性擾乱は，ブロッキング高気圧（または低気
圧）の上流側で，図中の黒矢印で示される高気圧性（または低気圧性）の渦度強制を受ける．この
ような，渦の伸張による渦度フラックスの南北の偏りが，ブロッキング高低気圧を持続させること
を明らかにした．

Colucci(1985)[14]はブロッキングの形成・持続のメカニズムとして，ブロッキングの上流に形
成される「急速に発達する低気圧」（ある閾値を満たせば爆弾低気圧と呼ばれる．詳細は 2章）の
重要性を指摘した．彼は，1977年及び 1978年に大西洋や北米で発生した双極型ブロッキングと，
対流圏下層に発生した急速に発達する低気圧を対象とし，同低気圧とブロッキングとの間において
発生する，低緯度からの熱輸送と上昇流により，ブロッキング形成・維持に必要なエネルギーが供
給されることを示した．
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図 1.12 渦伸張メカニズムの概念図．Shutts (1983)[74]より転載

移動性高低気圧による運動量の輸送に関する理解について
上述のような，移動性高低気圧と低周波のブロッキングとの間における運動量輸送について，

Hoskins et al. (1983)[32]，Hoskins (1983)[33]は，東西平均場にて提案された波の活動度フラッ
クスを，時間平均場において導出して得られた以下のベクトルを用いて，理解を深めた．

−→
E =

(
v′2 − u′2, −u′v′

)
(1.9)

このベクトルが収束する領域では，平均場の渦度強制は東西風を弱める方向に働く．南北方向に
引き伸ばされた移動性擾乱のシステムが最大となる地点の下流において，平均場の東風が強化され
るため，ブロッキングが維持されることを示した．

選択的吸収メカニズム
上述の渦伸張メカニズム Yamazaki and Itoh (2013a, b)[92, 93]は，上述の渦伸張メカニズムが

説明できない点に着目した．渦伸張メカニズムでは，オメガ型のブロッキングの説明が困難であ
り，また渦擾乱の発生位置をずらすと，渦伸張メカニズムの機能に偏るがあることに着眼し，以下
の新しいメカニズムを提唱した．このメカニズムは渦と渦の相互作用に立脚し，ブロッキング高気
圧が上流（西側）から流れてくる移動性高気圧を選択的に吸収し，ブロッキング低気圧が移動性低
気圧を選択的に吸収することで，ブロッキングが維持されることを示す．この理論の詳細二ついて
は，山崎 (2015)[142]が詳しい．
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図 1.13 選択的吸収メカニズムの概念図．Yamazaki and Itoh (2013a)[92]より転載．(a)はオ
メガ型ブロッキングの場合．(b)双極型ブロッキングの場合．

1.5.4 ロスビー波の砕波と飽和理論によるブロッキング形成メカニズム

以下に，「ロスビー波の砕波と飽和理論によるブロッキング形成メカニズム」の理論 [79, 125, 126]
について説明を記述する．この理論は，ブロッキングを大気大循環におけるエネルギーの逆カス
ケードとして説明するものであり，大気大循環のエネルギー流や，大気波動のスケール相互作用に
関する知識が不可欠である．順を追って説明する．

エネルギーボックス理論
ブロッキング形成メカニズムについて説明するために，大気大循環のエネルギー流について説明
する．大気大循環のエネルギーは，一般的に，帯状 (Z, Zonalの略)と渦 (E, Eddyの略)の成分に
分けた有効位置エネルギーと運動エネルギーにて表現される．有効位置エネルギーとは，全位置エ
ネルギーのうち運動エネルギーに変換可能な部分であり，全位置エネルギーは大気の温度に依存す
る一方，有効位置エネルギーは南北の温度勾配に比例する．ここで，帯状とは各緯度で東西に平均
した成分のことを指し，渦とは帯状成分からのずれ分の成分である．図 1.14は，Lorenz(1955)[48]
により示されたエネルギー輸送の模式図である．この図が示すエネルギー輸送を現象として解釈す
ると，以下のようになる．まず，大気は太陽放射により低緯度ほど強く加熱され高緯度ほど加熱が
弱いことから，東西一律，高緯度ほど低く低緯度ほど高い帯状有効位置エネルギー AZ が供給され
る．この AZ は，傾斜対流と呼ばれる主に中緯度で発生する熱エネルギーの南北混合が発生し，渦
の有効位置エネルギー AE に輸送される．この渦の有効位置エネルギー AE は，温帯低気圧の発達
により暖気が上昇し寒気が下降することによって生じる渦の運動エネルギー KE に供給される．こ
の温帯低気圧と移動性高気圧の間を縫うように偏西風が流れるが，この中緯度を吹き続ける西風が
帯状運動エネルギー KZ の成分である．一連のエネルギー輸送は傾圧不安定によるエネルギー輸送
として特徴付けられる．なお，もし KZ から KE にエネルギーが供給される場合は，順圧不安定に
よるエネルギー輸送と考えられる．順圧不安定とは Kelvin-Helmholtz 不安定に代表される帯状
平均流から渦が発生する機構である．渦の運動エネルギー KE により駆動する温帯低気圧は，中緯
度の偏西風により生じるシア不安定により生じている訳ではなく，傾圧不安定により生じているこ

23



図 1.14 Lorenz(1955)[48]による大気大循環のエネルギー流の模式図．数値が各 AZ, AE, KE,
KZ 成分または成分間のエネルギー輸送フラックスを示す．

図 1.15 田中 (2007)[126]にて簡潔に示されているスケール間のエネルギー輸送の概念図．一部加筆．

とが，図 1.14より裏付けられている．

大気波動のスケール相互作用
Lorenz(1955)[48] の理論では，大気の渦の成分をスケールに関係なくひとつのエネルギーボッ
クスとして考えた．この渦のスケールを分けて考える．ここでは，大気の渦成分を一種の波動とし
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て考えるが，波動のスケールによって渦成分がどの現象であるかが割り当てられる．図 1.15に田
中 (2007)[126]にて簡潔に示されているスケール間のエネルギー輸送の概念図を掲載する．先述の
通り，太陽放射の加熱によるエネルギーは帯状成分（波数 0）に供給され，これは渦の有効位置エ
ネルギー AE,渦の運動エネルギー KE に供給される．これは傾圧変換であり移動性高低気圧波動で
ある波数 4−5の成分にエネルギーが供給されたことになる．実際の大気では，この波数 4−5の成
分から，より大きな波数 0−3の現象であるプラネタリー波や帯状流へのエネルギー輸送（逆カス
ケード）とより小さなスケールへのエネルギー輸送（カスケード）が存在する．ブロッキングは波
数 1−3程度の成分に分類されており，移動性高低気圧波動からの逆カスケードによるエネルギー
が供給されることがわかる．

大気波動が有するエネルギー
以下に，大気波動であるロスビー波の位相速度 cの式を提示する．

c =
β

K2 (1.10)

ここで，K は東西波数 k, 南北波数 l，鉛直波数 jの二乗和である三次元波数であり，βはコリオ
リパラメタの南北微分（傾き）である．位相速度は西向きに正の値を有す．この詳しい導出につい
ては付録 Bに記す．この式より，位相速度は波長が長い（波数が小さい）ほど速いことがわかる．
図 1.16はこの波速（波長，波数）に対するエネルギースペクトルを示す．縦軸は波動の振幅の 2乗
に相当するエネルギー E である．Tanaka(2006)[79]は，この図の左側である，波速が小さく，波
数が大きい場合（図 1.15におけるメソ擾乱，高低気圧波動，プラネタリー波に相当）は E = ac2

のラインに沿って増大することを示した．ここで，aは平均地上気圧を重力加速度で除した値の定
数である．この E = ac2 に従う波動は以下のようにエネルギーの逆カスケードを起こし，スケール
の小さな波動から大きな波動へエネルギーを輸送する．傾圧不安定により波数 4-5程度に供給され
たエネルギーは移動性高低気圧波動の振幅を増大させ，背景場との重ね合わせにより渦位の分布が
南北に転倒（渦位を q，南北方向を y とすると， ∂q

∂y < 0が成立）する振幅にまで達すると，ロス
ビー波の砕波が発生し，エネルギーの供給が絶たれる．ここで余ったエネルギーはよりスケールの
大きな波に受け渡され，エネルギーの逆カスケードが発生する．図 1.16において，cR はロスビー
波の位相速度と偏西風の平均風速が一致する場合の位相速度を示す．式 (1.10)より，位相速度と波
長（波数）は一対一対応をし，cR に対応する波動のスケールは発見者の名前にちなんでラインズス
ケールと呼ばれる．このスケールより小さな波動はエネルギーの飽和を繰り返し，逆カスケードを
行うことがわかる．一方，このラインズスケールの波動は，偏西風の平均流速と一致することから
停滞波となる．エネルギーはラインズスケールより大きなスケールには運ばれず，停滞性ロスビー
波が増幅し，南北に転倒する．Tanaka(2006)[79] は，このエネルギーの逆カスケードの結果とし
てラインズスケールにエネルギーが過剰に蓄積し，それがエネルギーの飽和点 E = ac2 を超え砕破
し停滞するロスビー波をブロッキングであるとした．
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図 1.16 Tanaka(2006)[79]より転載．大気大循環におけるロスビー波の位相速度とエネルギー
スペクトル（大気の順圧成分を記載）．横軸は式 (1.10)に示すロスビー波の位相速度を，縦軸は
観測に基づくロスビー波のエネルギーを示す．図中の cR はロスビー波の位相速度と偏西風の平
均風速が一致する場合の速度を示す．式 (1.10)より，位相速度と波長（波数）は一対一対応を
し，cR に対応する波動のスケールは発見者の名前にちなんでラインズスケールと呼ばれる．こ
のスケールより小さな波動はエネルギーの飽和を繰り返し，逆カスケードを行う．

1.6 本研究の目的と要約
北半球においてブロッキングが最も発生する地点として北太平洋域が挙げられ，この地域に隣接
する日本列島はブロッキングの影響を色濃く受ける地域である．しかし，上述のインデックスでブ
ロッキング発生頻度を算出すると，北太平洋域では数十 % (100日に数十日; 冬季)の確率でブロッ
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キングが発生することから，ブロッキング自体が平常時とは異なる現象（異常気象）ということは
できない．ただし，1.4節の 2015年関東東北豪雨事例のように，災害に発展する気象擾乱の形成
過程を追求していくと，ブロッキングが周辺の諸要素と関係しながら平常時とは異なる偏西風の蛇
行や気圧の停滞性を生んでいる場合が少なくない．本研究では高頻度で発生する北太平洋ブロッキ
ングと低い頻度で生じる極端現象との関係を解明することを一つの着眼点として，既往研究におい
ては日本周辺の極端現象とブロッキングとの事例解析・統計解析が少ないことから，近年の豪雨事
例（1.4節），高潮事例（2章），異常高低温事例（3章）に着目し，解析を行った．ここで取り上げ
る 2015年関東東北豪雨事例は，首都東京都を流れる利根川流域において河川が決壊した深刻な事
例であり，また，2014年根室高潮事例は，水防法改正にともなう，北日本の高潮災害に対する計
画に温帯低気圧の重要性が盛り込まれた，契機となる事例であった．さらに，台風の進路が偏西風
の蛇行により規定され北海道に豪雨をもたらした 2016年 8月の複数の台風事例についても，解析
を行った．これについては付録Hに記す．北海道には 3年に 1度程度の頻度で台風が上陸するが，
2016年 8月は 3つの台風が上陸し，これ以外にも 3つの台風が北海道周辺に接近した異例な年で
あった．台風が北海道に到達すれば，九州・四国・本州と同様に極端豪雨災害が発生することを示
す特徴的な事例であった．
なお，気象外力による水文災害を考慮する上では，将来気候における気象要素の振る舞いを見る
ことが不可欠である．3 章にて過去の強い停滞性と強度を記録した爆弾低気圧の統計解析を行っ
たところ，多くの場合ブロッキングが日本の東部に存在するという位置関係を明らかにした．そ
こで，世界各国の気象機関が公表した将来予測結果（第 3 期結合モデル相互比較計画, Coupled
Model Intercomparison Project Phase 3, CMIP3）を用い同様の解析を行ったところ，過去気候
におけるブロッキングと停滞し強度の強い爆弾低気圧の位置関係が，将来気候においても同様重要
であることを確認した．また，日本への影響が大きい北太平洋付近に発生する冬季のブロッキング
は，その発生位置を将来気候においては北東方向へ移動することが示唆された [54]．本論文では，
このブロッキング発生位置の北東シフトが，日本の気温と降水に与える影響を調査し，特に低温が
重要であることを示した．さらに，将来気候においては，平均気温の上昇により過去気候で発生し
ていたような低温日は発生しにくくなるが，気温の極端な低温偏差が程頻度で発生する一方，日本
周辺の広範囲に一度に発生しやすくなる．この傾向は，ブロッキングによってもたらされる低温な
日においても同様観察され，ブロッキングの発生頻度・強度が連動して減少することを示した．
上述のように，ブロッキングは防災上その予測が重要であり，発生の予測，維持の予測を行うこ
とは困難である．1.3節に示すような簡単なインデックスによって，ブロッキングの発生を同定し，
かつ予測につながる物理量を検出できれば便利である．本研究では，以下の新しいブロッキングの
定義ならびに形成・消滅を説明する理論を考案した．上述のブロッキングの定義がブロッキング発
生後の大気場からブロッキングを定義するものであるのに対して，ジェット気流が有しているエネ
ルギーを定量化しそのエネルギーの増減からブロッキングを定義する手法を開発した．この手法に
おいて，理論上ブロッキングを形成するジェットが有するエネルギーは平常時よりも高く，エネル
ギーの大小によりブロッキングの強度を規定可能である．さらに，エネルギーの増減からブロッキ
ングの発生と消滅を予測しうる手法を開発した．
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なお，ブロッキング現象は偏西風の蛇行に起因する．移動性高低気圧に特徴付けられる偏西風の
蛇行について，1950年代より今日まで行われてきた [25, 30]，傾圧不安定波を再現する回転水槽実
験を行った．本研究では，偏西風の蛇行（振幅）の増大現象であるブロッキングに着目し，傾圧不
安定波の振幅が実験水槽により固定されないディッシュパン型の実験 [25]を行った．これは，4章
にて示す．回転水槽実験における新しい試みとして PIV(Particle Image Velocimetry)法, SRPIV
（Super Resolution PIV)法を用い，流体内部に中立粒子を混入し，これをシート状にレーザを水
平方向に挿入することで，流体内部のある高さの流速場を抽出した．移動性高低気圧と類似した渦
列が形成され，ブロッキングに類似した渦の剥離現象とそれに伴う東西風の減速も観察された．
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第 2章

北日本を通過する爆弾低気圧と太平洋
ブロッキングとの関係

2.1 はじめに
1章においては，線状降水帯および台風とブロッキングとの関係について 2016年 9月の関東東
北豪雨を例とし解析結果を示した．本章では，急速に発達する低気圧（以下，爆弾低気圧と呼ぶ*1）
とブロッキングとの関係に注目する．爆弾低気圧 (explosively developed extratropical cyclone,
bomb cyclone) は熱帯低気圧 (tropical cyclone) や台風 (typhoon, 発生地域が異なるものとし
て cyclone や Atlantic hurricane がある) としばしば混同されるが，温帯低気圧 (extratropical
cyclone) の一種である．爆弾低気圧は温帯低気圧と形成メカニズムは同じであり中緯度の傾圧不
安定により生じる．温帯低気圧の中でも短時間に急速に発達するものを爆弾低気圧と呼ぶ．爆弾低
気圧という用語は，豪華客船クイーンエリザベス号に損傷を与えた低気圧を調査した Sanders and
Gyakum (1980)の論文 Synoptic-dynamic climatology of the "bomb"に端を発する [71]．爆弾
低気圧は台風並みの低い中心気圧を持つことから，降雨のみならず強風や高潮災害をもたらす場合
がある．

2節において，近年の爆弾低気圧による災害である 2014年 12月中旬の根室高潮事例の解析結果
を示す．本事例では，爆弾低気圧同士の融合による同低気圧の強化，及びブロッキングによる停滞
性が推察された．これらの特徴について統計解析，及び CMIP3の過去気候と将来気候を想定した
計算結果との比較を行った．3節にて使用データと手法の説明をし，4-7節にて解析結果を示す．8
節にてまとめを行う．

*1 気象庁の予報用語としては「急速に発達する低気圧」が推奨される [106]．一方，「爆弾低気圧」は一般に多く用いら
れる言葉であり，2012年の流行語大賞になるほど馴染み深い用語である．著者は，直感的にわかりやすく，また危
険性を端的に表す「爆弾低気圧」の有用性に留意し，本論文でも用いることとした．
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2.2 2014年 12月根室高潮事例と爆弾低気圧
2014 年 12 月 16 日から 18 日にかけて形成、発達した爆弾低気圧は、16 日午後 8 時頃から

24 時間以上根室沖に停滞し、北海道東部に高潮による浸水及び暴風雪等の被害をもたらした
[108, 109, 118]．根室市の高潮浸水による被害総額は 20億円を超え、床上浸水 87棟、床下浸水 10
棟となり、暴風雪による国道の通行止めは 16日から 19日にかけて、25路線 39区間に及んだ．図
2.1は当時発生していた二つの爆弾低気圧の経路と中心気圧，及びその座標を示す [108, 109]．気
象庁の予報モデルの時事刻々の予報初期値または直近の初期値からの解析値のデータである気象庁
メソモデル (MSM) のデータを用い解析した [103]．爆弾低気圧は日本時間 17 日の午前 3 時頃か
ら 18 日午前 9 時頃まで北海道東部の沿岸に停滞し，中心気圧は 17 日 8 時に最低となり 950hPa
を下回った．図 2.1(b)は同期間の爆弾低気圧の緯度、経度、中心気圧 (SLP)の時系列である。16
日午前 3 時の時点では、九州南岸および日本海に二つの温帯低気圧が位置する。爆弾低気圧の一
般的な定義 [71]は、中心気圧が 24時間のうちに 24hPa以上低下する温帯低気圧であるが、同事
例の低気圧の中心気圧は 16日午前 3時から 24時間で、それぞれ、55hPa(九州南岸から太平洋沿
岸を通過する低気圧: 1012hPa → 957hPa)、38hPa(日本海を北東へ移動する低気圧: 1010hPa →
972hPa)低下した。両爆弾低気圧は北東へ移動するとともに接近し、17日には北海道を東西に挟
み込む位置で停滞した。17日午前 0時から午前 6時にかけて、太平洋沿岸を移動した爆弾低気圧
の中心気圧は、24hPa (973hPa→ 949hPa)と他の時刻に比べ著しく減少した。17日午後、950hPa
程度の強い中心気圧を有していた爆弾低気圧 (太平洋南岸を移動)が周囲の場の気圧を下げること
で、980hPa程度の相対的に高い中心気圧を有していた爆弾低気圧 (日本海を北東へ移動)の中心は
観測できなくなった。図 2.2は爆弾低気圧が強い停滞性を示し根室市内にて高潮災害が発生した際
の総観規模場を示す．黒の実線はブロッキングの位置が同定可能な大気中層 (500hPa面)の高度場
を示し，青→赤の線は海面更正気圧を，黄色い領域は後述するブロッキングインデックスにより確
認したブロッキング発生箇所を示す．ブロッキング発生箇所は，ブロッキング高気圧と低気圧の間
で定義される．17日に爆弾低気圧は停滞したが，その際，ロシア極東部～北極海付近にブロッキ
ング高気圧が発生し，爆弾低気圧はこの南部に位置する上空の切離低気圧と重なるような位置で停
滞したことが分かる．

2015年 5月に水防法 (昭和 24年法律第 193号)一部改正の際，この事例を踏まえ，都道府県が
最大規模の高潮により浸水が想定される区域を高潮浸水想定区域として指定し，それに基づいて市
町村が地域防災計画やハザードマップを作成・活用することが義務付けられた．この想定しうる最
大規模の高潮について，「高潮浸水想定区域図作成の手引き」[141]では，気象に関する外力条件の
設定に関して，『北海道・東北地方・北陸地方については，低気圧による高潮で，台風による高潮
よりも大きな潮位偏差が観測されていることから，低気圧についても考慮する．』としている．『想
定する低気圧の中心気圧については，1996年以降で北海道・東北地方・北陸地方において我が国
既往最大規模の低気圧である 2014年 12月に根室で高潮を発生させた低気圧（946hPa）を基本と
し，経路については，当該低気圧を並行移動することにより，各海岸で潮位偏差が最大となるよう
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図 2.1 (a)2014 年 12 月中旬に道東地方に高潮浸水及び暴風雪等の被害をもたらした爆弾低気
圧の経路．同年 12 月 16, 17, 18 日の爆弾低気圧の経路と時刻 (時) を，紫，緑，白の数字で示
す．背景は最低中心気圧を記録した 17日午前 8時の海面更正気圧 (SLP)[hPa]．(b)16日午前 3
時から 18日正午までの爆弾低気圧の緯度 [°](上)，経度 [°] (中)，中心気圧 (SLP)[hPa] (下)．
赤線は太平洋沿岸を，緑線は日本海を進行した爆弾低気圧の場合を示す．気象庁のメソ数値予
報モデル GPV (MSM) のデータ [103]を使用し算出．文献 [108]より，著者が作成．

図 2.2 2014年 12月中旬に道東地方に高潮浸水及び暴風雪等の被害をもたらした爆弾低気圧発
生時の総観規模場．16日，17日，18日の日ごとに示す．赤-青の実線は海面更正気圧，黒の実線
は 500hPa面高度場，黄色く塗られた領域はブロッキング発生箇所（ブロッキング発生箇所の定
義はMasato et al. 2013[54]に習い算出．1章にて詳述）．米国国立環境予報センター (NCEP)
およびアメリカ大気研究センター (NCAR)による NCEP/NCAR再解析データより算出 [38]．
文献 [108]を元に改変，著者が作成．

複数の経路を設定する．』とある．
3節以降において，高潮災害の気象外力としての低気圧性擾乱を念頭に置き，爆弾低気圧および
台風両者の特性を比較する．さらにブロッキングと爆弾低気圧の連関について，統計解析を行う．
次節にて，その手法を示す．
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表 2.1 CMIP3の 3モデルの水平解像度と採用した期間．

2.3 データおよび解析手法
2.3.1 データ

爆弾低気圧情報データベース [94, 133] (1996年 10月 1日-2014年 4月 1日)，および気象業務支
援センターによる台風経路データ [102] (1951-2005年)を用いた．両データは，6時間ごとの低気
圧の中心位置やその気圧をまとめたものである．また，爆弾低気圧とブロッキングとの関係を統計
的に議論するため，ヨーロッパ中期予報センター（European Centre for Medium-range Weather
Forcasts, ECMWF）の 40年再解析データ (以下, ERA-40[84])を用いて 1960年 1月-1999年 12
月までの 40年間の爆弾低気圧，ブロッキングの抽出を行った．再解析データを用い新たに抽出を
行ったのは，爆弾低気圧情報データベースは 19年間と比較的年数が短いためであり，また上記手
引き [141]で想定された期間以前の爆弾低気圧の特徴も考慮するためである．これも 6時間ごとの
データであり，爆弾低気圧のトラッキングには緯度 1.125度×経度 1.125度メッシュのデータを用
いた．ブロッキングの同定には，同データの 500hPa の高度場を使用した．各日 6 時間毎の 4 ス
テップ (24時間)の平均値を日データとして用い，緯度 1.5度×経度 4.5度メッシュに内挿した．
また，8節では現在気候と将来気候を比較するため，第 3期結合モデル相互比較計画（CMIP3）の
計算結果のうち，MIROC (The high-resolution version of Model for Interdisciplinary Research
on Climate 3.2, jointly developed by the University of Tokyo)[29], MPI (The fifth-generation
atmospheric GCM in Max-Plank-Institut für Meteorologie)[67], NCAR (The Community
Climate System Model version 3 in the National Center for Atmospheric Research)[13]のモ
デル計算結果を用いた． これらの計算結果の水平解像度を表 2.1に示す. 各モデルについては，現
在気候として 1990-1999年の 10年間 (20C3M)を，将来気候については，同程度に温暖化した気
候を考慮するため，A1Bシナリオにおける全球平均気温が現在気候と比較し 2℃上昇する年代を
用いた [36, 85]．MIROCは 2050-2059年，MPIは 2060-2069年，NCARは 2080-2089年を選定
した．データの空間解像度は，上記の ERA-40と同じ格子に内挿した．

2.3.2 爆弾低気圧のトラッキング手法

爆弾低気圧情報データベース [133]，Yoshida and Asuma(2004)[94] を参考に，日本周辺にお
ける温帯低気圧をトラッキングし，爆弾低気圧を抽出した．日本およびその周辺である北緯 20-60
度、東経 110-180度を対象領域とする。以下の手順で行った．
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1. ERA-40 の海面更正気圧 (SLP) のデータを使用し，対象の地点がその点から南北それぞれ
2.25度 (計 4.5度 )×東西それぞれ 3.375度 (計 6.75度)のボックスの中で最小気圧であっ
た場合，低圧部として検出する．対象地域は北緯 20度 -60度 , 東経 110度-180度である．
この検出を，対象地域，対象期間内全てにおいて施す．

2. 低圧部発生地点から東西各 9.0度 (計 18.0度)×南北各 5.625度 (計 11.25度)の範囲で，時
刻 T+1(時刻 Tの 6時間後の時刻)において低圧部がある場合，両低圧部は時系列で連続し
たものとみなす．

3. 以上を全ての時刻で行い，低圧部のトラッキングを行う．24時間以上トラッキングが継続
した場合，これを温帯低気圧とみなす．また，低圧部を低気圧中心とし，その気圧を中心気
圧とする．

4. 爆弾低気圧は一般的に 1時間あたり 1hPa程度の割合で長期間中心気圧が低下する低気圧と
される．ここでは参考文献 [133, 94]に倣い，上記で抽出した温帯低気圧のうち，以下の閾
値を満たす気圧の急激な低下がある場合，爆弾低気圧と定義する．

1 < ε =
P(T−1) − P(T+1)

12
sin 45◦

sin φ(T)
(2.1)

ここで，Pは中心気圧 [hPa]を，φは緯度 [°]を示し，T はタイムステップ (1タイムステップは 6
時間) を示す．使用したデータのタイムステップは 6 時間であり，発達率 ϵ は時刻 T の前後 6 時
間 (計 12時間)の気圧の低下を，緯度で規格化したものである．なお，一般的な爆弾低気圧の閾値
[71]は，式 (2.1)中の 45度の代わりに 60度を用いる．本研究の対象地域は日本であるため対象地
域周辺の 45度付近で規格化を行った．なお，緯度で規格化する理由は，高緯度ほどコリオリ力が
大きいため，中心に向かい同じ気圧傾度を有する低気圧でも，緯度が高くなれば地衡風が弱まるた
めである．上記手順は，参考文献 [133, 94]とは若干異なるが，これは使用データの時空間解像度
が異なるためである．目視により，上記の方法の妥当性を確認した．
以上の手順を用い、ERA-40では 1960年 1月-1999年 12月までの 40年間に発生した爆弾低気

圧を，CMIP3のデータセットではモデルごとに現在気候，将来気候各 10年分の爆弾低気圧を抽出
した。上記手法は，最も近い低圧部をトラッキングするため、別々の低気圧が途中で融合すること
を許容するが、ひとつの低気圧が分裂し、複数の低気圧が生じるような過程は考慮しない。また，
複数の低気圧が融合する場合，片方の低気圧が融合前に 24時間以上継続していたもののみを抽出
した．これは，爆弾低気圧に融合することによって手順 3番の条件を満たす寿命の短い低圧部を除
外するためである．なお，融合する 2つの低圧部両方が，融合前の継続期間が 1日未満の場合は，
融合 6時間前の中心気圧がより低いものを抽出した．

2.3.3 爆弾低気圧，台風の移動速度

爆弾低気圧と台風の停滞性について解析するため，移動速度の定義を導入する．上述の手法で抽
出した爆弾低気圧と台風経路データの台風に対して，中心気圧の位置を抽出した．中心気圧位置の
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図 2.3 式 (2.2)の模式図. 赤丸は中心気圧位置を意味する．文献 [41]より．著者が作成．

移動速度は以下で定義する．

moving velocity =

( √
(X(T+1)−X(T))2+(Y(T+1)−Y(T))2

6 +
√

(X(T)−X(T−1))2+(Y(T)−Y(T−1))2

6

)

2
(2.2)

ここで，T は 6時間おきであり，X, Y は中心気圧位置を示す（図 2.3参照）．この式は，タイムス
テップ T-1と T, Tと T+1で算出される移動速度の平均である．

2.3.4 ブロッキング同定手法

本研究では，将来気候におけるブロッキング発生位置の水平分布を解析した Masato et
al.(2013)[54]の手法を参考とする．手法については 1.3節を参照のこと．

2.4 爆弾低気圧と台風の移動速度の比較
本節では，台風と爆弾低気圧を水平二次元的に比較し，その違いを議論する．爆弾低気圧に
ついては，ERA-40 から抽出したものを対象とする．台風は台風経路データ [102] の中心気圧を
ERA-40の格子に配分し解析を行った．これを解析 Aとする．一方，爆弾低気圧との比較を公平
にするために，別途以下の解析 Bを行った．台風経路データで示される中心気圧の位置の東西南北
それぞれ 3.375° (計 6.75× 6.75°)の範囲で，爆弾低気圧と同期間における ERA-40の海面更正
気圧が最低となる位置を台風中心とし，また中心気圧も ERA-40での値を用い台風を同定した．こ
れは，ERA-40では台風の解像度が低いことを加味するためである．なお，ここでは解析 A, B共
に，温帯低気圧化後の移動経路も含め解析を行った．
図 2.4, 2.5 に結果を記す．2節で示した手法により，対象区域，対象期間 (全季節)では，爆弾低
気圧が 1775事例，台風が 841事例抽出され，これらの中心気圧と経路が得られた．図 2.4は各地
点において，すべての (a)爆弾低気圧，(b)解析 Aの台風（温帯低気圧化後も含む）の中心気圧を
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図 2.4 (a)爆弾低気圧，(b)台風の最低中心気圧（解析 A）．(c)同図 (a)と (b)の差 ((a)― (b))．
(b)́,(c)́は (b)及び (c)と同様の作図を解析 Bに対し行ったもの．文献 [111]より，著者が作成．

図 2.5 (a) 爆弾低気圧，(b) 台風の最低移動速度．(c) 同図 (a) と (b) の差 ((a) ― (b))．文献
[111]より，著者が作成．

比較し，最低であったものの値をプロットした．(c)は (a)と (b)の差（(a)-(b)）を示し，寒色（暖
色）は爆弾低気圧（台風）の場合の方が最低の中心気圧が低いことを示す．同様，(b)́,(c)́は解析 B
による結果である．これより，台風経路データの中心気圧を用いた解析 A の結果 (b) と ERA-40
を用いた解析 Bの結果 (b)́を比較すると，(b)に対し (b)́の結果は過少であることがわかる．ただ
し，(c)，(c)́に関わらず，日本列島を分断するように，北東側は爆弾低気圧の，南西側は台風の最
低の中心気圧が低いことが見て取れる．
図-2.5 は，(a) 爆弾低気圧，(b) 台風（温帯低気圧化後も含む．解析 A と B は同様のため B の

み示す．）の中心気圧の位置の，移動速度が最低のものを各地点でプロットしたものである．ここ
で，移動速度とは，各爆弾低気圧及び台風の毎時間ステップのトラッキングにおいて，中心気圧の
移動距離を時間（1タイムステップ=6時間）で除した値である．(c)は図 2.4同様 (a)と (b)の差
（(a)-(b)）を示す．爆弾低気圧は対象区域内において，特にオホーツク海・北太平洋上において移動
速度が低く，概ね 0km/hである．一方，台風は日本の南部海上にて低い移動速度の値を有する．
(c)を見ると，おおよそ北緯 35°付近の南北で，台風及び爆弾低気圧の最低移動速度が他方に比べ
低い領域が分断される．
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図 2.6 日本周辺における中心気圧位置の移動速度の空間分布．(a), (c), (e) 台風．(b), (d), (f)
爆弾低気圧. (a), (b)平均速度 (MEAN), (c) (d) 平均風速-標準偏差 (MEAN-STD) (e), (f) 最低
速度 (SLOWEST)．文献 [41]より．著者が作成．

さらに，移動速度別に台風と爆弾低気圧を比較する．図 2.6は，日本とその周辺域に対して移動
速度の空間分布を，(a), (c), (e)台風，(b), (d), (f)爆弾低気圧について示す．台風，爆弾低気圧の移
動速度について，以下の 3つに分けて各グリッドごとプロットした．(a), (b) 平均速度 (MEAN),
(c), (d) 平均速度-標準偏差 (MEAN-STD), (e), (f) 最低速度 (図 2.5と同様). MEANの場合，台風
は日本の周辺では概ね 50km/hより遅い．一方，爆弾低気圧の場合は 40km/hよりも早い地点が
多い．MEAN-STDの台風では，日本の南部を中心に 0-20km/hと遅い地域が分布する．爆弾低
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図 2.7 1996-2014 年のうち北日本対象地域を通過した爆弾低気圧の経度と中心気圧 (1996 年
10月 1日から 2014年 4月 1日までの全 355事例)．赤線は 2014年 12月中旬の根室事例を，青
線は北日本対象領域にて最低中心気圧に到達したもの．緑線は北日本対象領域を示す．爆弾低
気圧情報データベースを用いた. “第２回高潮水防の強化に関する技術検討委員会”配布資料
(著者らが作成)[118]より転載．

気圧のMEAN-STDはオホーツク海付近の速度が他の地域に比べ低めである. SLOWESTについ
ては，図 2.5で示した通り，台風及び爆弾低気圧療法が北西太平洋と日本海で速度が遅いことがわ
かる．一般的に，台風は高緯度に行くほど弱くなるが，爆弾低気圧は北緯 40-55度に強度のピーク
を持つ．

2.5 北海道，東北地方を通過した爆弾低気圧と台風の中心気圧と緯
度・経度

前節では日本周辺の爆弾低気圧，台風を対象としたが，本節では，北日本を通過したものに論点
を絞り，解析する．図 2.7(a)は，本論文の対象領域である北海道および東北地方（北緯 37-46度，
東経 137-148度, 以下「北日本対象領域」）を示す．図 2.7(b)は爆弾低気圧情報データベースより，
北日本対象領域を通過する爆弾低気圧を抽出し経度と中心気圧をプロットしたものである．赤線は
根室高潮事例を発生させた 2014年 12月中旬の爆弾低気圧を，青は北日本対象領域内で最低中心
気圧に到達したものを示す．爆弾低気圧は東進するとともに中心気圧を低下させ，多くの場合は東
経 150°より東側で最低中心気圧に到達する．一方，2014年 12月中旬の事例では，東経 146度付
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図 2.8 (a)台風の中心気圧と緯度（台風経路データを使用．1951-2005年）．(b)対象領域を通
過した爆弾低気圧の中心気圧と緯度．図中の色については図 2.7と同様．“第２回高潮水防の強
化に関する技術検討委員会”配布資料 (著者らが作成，一部改変)[118]より転載

近で最低中心気圧に到達し，気象庁 GPV/MSMより得た中心気圧の値は 946hPa程度であった．
同様に対象領域にて最低中心気圧に到達したものは全 355事例中 12事例である．
図 2.8は，(a)台風 (台風経路データを使用)および (b)爆弾低気圧 (図 2.7と同じもの)について，
中心気圧とその緯度を示す．中心気圧が低いほどその近傍では高潮や強風の気象外力として強くな
るが，台風は低緯度側にて，爆弾低気圧は高緯度側にて強い勢力となっていることがわかり，高緯
度に位置する北日本では気象外力として台風よりも爆弾低気圧の重要性が増すことが示唆される．
爆弾低気圧の多くは北緯 45北日本対象領域以北で中心気圧が最低となるが，2014年 12月中旬の
事例では対象領域を北上しながら急激に気圧を下げた（図中赤線）．

2.6 爆弾低気圧とブロッキングとの統計的な関係
本章では，ブロッキングの気候値が季節ごとに変化することを加味し，ERA-40を用い，ブロッ
キング及び爆弾低気圧が頻発する 1960年 12月-1961年 2月から 1998年 12月-1999年 2月の 39
回の冬季を対象とする．

2.6.1 北日本対象領域を通過した爆弾低気圧

図 2.9に，1960年 12月-1961年 2月から 1998年 12月-1999年 2月までの 39回の冬季におけ
る，北日本対象領域にて式 (2.1)に示す発達率が 1以上になった爆弾低気圧の経路を緑線で，さらに
北日本対象領域内に 1日以上留まった事例の経路を赤線で示す（ERA-40を用いて解析）．Yoshida
and Asuma(2004)[94]は日本付近を通過する爆弾低気圧を日本海からオホーツク海に移動するも
の，大陸から太平洋に移動し日本を横断するもの，日本の太平洋沿岸に沿って移動するものに分類
したが，図 2.9中にもそれらの経路が確認できる．
図 2.10 は図 2.7, 図 2.8(b) と同様の解析を ERA-40 の 39 回の冬季に対して行ったものであり，

38



図 2.9 1960年 12月-1961年 2月から 1998年 12月-1999年 2月までの 39回の冬季における，
北日本対象領域で発達率が 1以上になった爆弾低気圧の経路 (緑線)と北日本対象領域内に 1日
以上停滞した場合の経路 (赤線)．(ERA-40使用)．文献 [108]より，著者が作成．

図 2.9を緯度または経度と中心気圧でプロットした．灰色の線は冬季の全事例を，緑色の線は北日
本対象領域で発達率が 1 以上のものを，赤色の線は，北日本対象領域内に 1 日以上停滞したもの
を示す．2014年 12月中旬の事例のような，北日本対象領域内で急速に中心気圧が低下し 950hPa
を下回るような事例は存在しないが，対象領域から外れた地点で 925hPa程度まで低下するものが
ある．

2.6.2 北日本対象領域に 1 日以上爆弾低気圧が停滞する際のブロッキング発生
位置

図 2.2 に示す 2014 年 12 月中旬の事例では，オホーツク海付近でブロッキングが観測された
が，統計的に北日本対象領域に爆弾低気圧が停滞する際のブロッキングの発生位置を解析する．図
2.11(a) は，ERA-40 の解析期間におけるブロッキングの発生頻度 [%] を，図 2.11(b) は，爆弾低
気圧が北日本対象領域に 1日以上停滞する事例（37事例, 合計 79日間対象領域内に停滞）で作成
したブロッキング発生頻度 [%]を示す．図 2.11(a)よりブロッキングはグリーンランド，ヨーロッ
パ，北太平洋域にピークを持ち，特に北太平洋域は最大 40%程度と，ブロッキングが頻発する地
域であると分かる．図 2.11(b)を見ると，北日本対象領域に爆弾低気圧が停滞する場合，オホーツ
ク海付近およびベーリング海峡付近に，ブロッキングが，全期間における発生頻度 (図 2.11(a))に
比べ 13%以上頻度が高く発生していた．
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図 2.10 (a)北日本対象領域を通過する爆弾低気圧の中心気圧と緯度．(b)同事象の経度と中心
気圧．解析期間，線の色は図 2.9と同様．文献 [108]より，著者が作成．

図 2.11 (a) ERA-40の 1960年 12月-1961年 2月から 1998年 12月-1999年 2月までの 39回
の冬季におけるブロッキング発生頻度．(b)北日本対象領域に爆弾低気圧が 1日以上留まった日
から算出したブロッキング発生頻度 (黒の実線)と冬季全体のブロッキング発生頻度との差（(b)
のブロッキング発生頻度 (黒の実線) - (a)）.北日本対象領域に爆弾低気圧が停滞している日にお
いて，赤い領域では全期間における発生頻度 (図 (a))に比べ高い頻度でブロッキングが発生して
おり，青い領域では頻度は低い．文献 [108]より，著者が作成．

2.6.3 爆弾低気圧の移動速度とブロッキングの発生頻度

図 2.12(a)は，爆弾低気圧の中心気圧位置の移動速度 [km/hr]を，移動速度が最低となる時刻を
0時として，前後 96時間についてプロットしたものである．移動速度は，ある時刻 t時と t-6時の
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図 2.12 (a)爆弾低気圧の中心気圧位置の移動速度．移動速度が最低となる時刻を 0時間として
前後 96時間 (4日間)を示す．移動速度が最低となる時刻が複数回ある場合は最初の時刻を 0時
とする．灰色の線は全事例を示し黒線はその平均値を，緑色の線は対象領域にて移動速度が最
低となるものを示し，赤線はその平均値を示す．(b)低気圧中心の緯度 15°北の地点のブロッキ
ングの発生頻度．黒線は全事例の場合を，赤線は北日本対象領域にて移動速度が最低となる場
合を示す．文献 [108]より，著者が作成．

低気圧中心の移動と，T時と T+6時の移動との平均から求めた．灰色の線は全事例を示し黒線は
その平均値を，緑色の線は対象領域にて移動速度が最低となるものを示し，赤線はその平均値であ
る．一方，図 2.12(b)は，(a)と同時刻において，中心気圧位置の緯度 15度分北側の位置にて，ブ
ロッキングが発生しているか否かの確率を示す．黒線は，全事例を母数とし，赤線は対象領域にて
移動速度が最低となる場合を示す．ここで，中心気圧の北側のブロッキング発生を議論するのは，
図 2.12(b)に示すような爆弾低気圧の上空にブロッキングに伴う低圧な領域が位置している場合が
統計的に多いか否かを議論するためである．ブロッキングインデックスの式 (1.8)より，ブロッキ
ング発生位置の南側 15°が低圧域であることから，中心気圧の北側 15度について解析した．同図
より，中心気圧位置の移動速度が最低となる時刻の前後において，その北側 15°の位置にブロッ
キングが発生していることが多いことが分かる．

2.7 現在気候及び将来気候における爆弾低気圧の強度とブロッキン
グ発生位置との関係

本節では日本周辺の爆弾低気圧の強度と停滞性の関係を解析する．また，現在気候，将来気候両
者についても CMIP3の 3つのモデル計算結果を使用し比較する．なお，爆弾低気圧は 9月から年
をまたぎ 5月頃まで発生するが，下記の爆弾低気圧抽出法では台風起源の温帯低気圧を爆弾低気圧
として抽出する場合がある．両者を区別するため，デジタル台風 [122]を参考に台風が日本付近ま
で接近しにくい 11月から 4月までの 6ヶ月を対象とした．
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2.7.1 日本周辺および北日本を通過する爆弾低気圧

図 2.13に日本周辺，または北日本対象領域を通過する爆弾低気圧の中心気圧と緯度を示す．こ
こで日本周辺は北緯 28-50度，東経 124-150度で，北日本は北緯 37-46度，東経 137-148度で定
義し，この領域内もしくは領域に爆弾低気圧が入る前に式 (2.1)で定義した発達率εが 1より大と
なったものを抽出した．図中の黒線は日本周辺を，灰色線は北日本を通過するものを，青線は北日
本対象領域で最低気圧を記録するものを示す．日本周辺（黒線）や北日本対象領域（灰色線）を通
過する爆弾低気圧は緯度の増加と共にその中心気圧を下げる傾向にある．北日本で最低気圧を記録
する爆弾低気圧（青線）は，図中 (a)の ERA-40において，最低のものでは 958hPaまで中心気圧
を低下させた．これは同図の (b), (c), (d)の現在気候においても，概ね同程度の値まで低下する事
例がある．この中心気圧の最低のものは将来気候と比較すると，同図 (f)MPIおよび (g)NCARで
は将来気候の方が低いが，(e)MIROCは現在気候の方が低い．

2.7.2 爆弾低気圧の移動速度とブロッキングとの位置関係

図 2.11 に示すように，北日本に爆弾低気圧が止まる際にはその北方にブロッキング高気圧が
位置することが多い．これを爆弾低気圧の移動速度別に検証する．ERA-40(1960-1999 年の 40
年間), MIROC, MPI, NCAR の現在気候 (1990-1999 年の 10 年間) にて，爆弾低気圧はそれぞれ
936, 287, 224, 269 個抽出された．これらのうち，北日本対象領域での位相速度の最低値が上位
33%, 中間 33%, 下位 33% のものを，それぞれ FAST, MIDDLE, SLOW と呼称する．図 2.14 は
ERA-40, MIROC, MPI, NCARの現在気候について，(a)-(d)ブロッキング発生頻度の気候値と，
(e)-(h)FAST，(i)-(l)MIDDLE, (m)-(p)SLOWのブロッキング発生頻度のコンポジットを実線で示
す．色は気候値との差を示し，暖色であるほど気候値に対して高く，寒色であるほど低いことを示
す．図 2.15は将来気候の場合である．

ERA-40 の結果をみると，SLOW の場合，FAST や MIDDLE と比較して，北日本のすぐ北部
であるカムチャッカ半島付近にブロッキング発生位置が接近している．この傾向はMIROC, MPI,
NCARの現在気候においても観察され，北日本に来た爆弾低気圧が強い停滞性を示す場合，ブロッ
キングは爆弾低気圧のすぐ北部に位置することが多く，モデルの再現性もあることがわかる．
なお，図 2.15からわかるように，将来気候においては，FASTに比較し，MIDDLEや SLOWの

爆弾低気圧が発生している場合は，北日本のすぐ北側までブロッキングが張り出す傾向にあること
がわかる．

2.7.3 日本周辺を通過する爆弾低気圧の中心気圧と停滞性

これ以降は，気候変動による爆弾低気圧の経路や中心気圧の変化の有無についても議論の対象に
するため，北日本を通過する爆弾低気圧ではなく，図 2.13において黒線で示した日本周辺（北緯
28-50度，東経 124-150度）を通過する爆弾低気圧を議論する．図 2.16は式 (2.1)を満たし 6時間
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図 2.13 (a)ERA-40, 現在気候における (b)MIROC, (c)MPI, (d)NCARの日本周辺を通過する
爆弾低気圧の中心気圧と緯度．黒線は日本周辺（北緯 28-50度，東経 124-150度）を通過，灰
色線は北日本対象領域（北緯 37-46 度，東経 137-148 度）を通過，青線は北日本対象領域に
おいて中心気圧が最低となる事例を示す．緑線は北日本対象領域の緯度帯．(a)-(d) の赤線は，
(a)ERA-40で北日本において中心気圧が最低となる事例（青線）の最も低い中心気圧．将来気候
における (e)MIROC, (f)MPI, (g)NCAR．黒，灰，青，緑線については (a)-(d)と同様．(e)-(g)
の赤線は，対応するモデルの現在気候における，北日本において中心気圧が最低となる事例（青
線）の最も低い中心気圧を示す．文献 [110]より．著者が作成．
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図 2.14 (a) ERA-40 (1960-1999), (b) MIROC (1990-1999, 現在気候), (c) MPI (1990-1999, 現
在気候), (d) NCAR (1990-1999, 現在気候)のブロッキング発生頻度の気候値． (e)-(h) FASTに
分類された爆弾低気圧が，北日本にて移動速度が最低となった日のブロッキング発生頻度を黒
の実線で示す．色は気候値との差であり，暖色ほど気候値に対して高く，寒色ほど低いことを示
す．(i)-(l) (e)-(h)と同様であるが，MIDDLEに分類された爆弾低気圧の場合．(m)-(p) (e)-(h)
と同様であるが，SLOWに分類された爆弾低気圧の場合．文献 [41]より．著者が作成．

（1タイムステップ）経過以降に日本周辺を通過する爆弾低気圧の，日本周辺で記録する気圧の最
低値と，その際の中心気圧の位置の移動速度を示す．ここで，1タイムステップとしたのは，式 (1)
より中心気圧が急激に下がり始めてから 24時間以上経過した爆弾低気圧を対象とするためである．
また，気圧の最低値は，日本周辺への影響を加味するため，日本周辺の外部で最低の中心気圧を記
録するものであっても，日本周辺の内部における最低中心気圧で定義する．中心気圧の位置の移動
速度は，気圧が最低となる時刻の前後のタイムステップ（前後 6時間）の移動速度の平均とする．
この移動速度の定義は爆弾低気圧の系全体ではなく，あくまで中心気圧位置の移動速度であること
に注意されたい．灰色点は ERA-40における 1960-1999年および現在気候を，黒点は将来気候を
示す．同図では，図中の左下側（図中 1⃝）の事例は停滞しかつ強力な爆弾低気圧であることを，右
下側（図中 2⃝）は停滞するが弱いものを，左上側（図中 3⃝）は強力であるが停滞しないものを，右
上側（図中 4⃝）は気象外力として日本周辺への影響が小さいものを示す． 1⃝の中でも極端である日

44



図 2.15 図 2.15と同様であるが，将来気候 (FUTURE)の場合．文献 [41]より．著者が作成．

本周辺内での気圧の最低値が 960hPa以下で，かつ移動速度が 30km/h以下（同図，点線領域）の
プロットを丸で囲んだ．図より， 3⃝強力であるが停滞しない爆弾低気圧はあまり発生せず，日本周
辺で気圧が低く強力な爆弾低気圧は停滞しやすいことが分かる．ERA-40（1960-1999年）の 40年
間では，点線の領域に示す爆弾低気圧は 9事例存在し，強いものでは 950hPaを下回る．この 9事
例中 4事例の発生中に，以下の地点における観測史上 1位の最大風速，最大瞬間風速が記録された
（2016年 6月 22日現在 13））．栃木県那須高原（1980年 3月 10日）で最大風速 29m/s（全国の 3
月の最大風速で 20位），北海道十勝地方糠内（同日）で最大風速 13m/s, 岩手県江刺（1983年 12
月 1日）で最大風速 17m/s，北海道宗谷地方稚内（1995年 11月 8日）で最大瞬間風速 44.9m/s
（全国の 11月の最大瞬間風速で 15位），同地方沼川（同日）で最大風速 19m/s，栃木県鹿沼 (1999
年 2月 27日)で最大風速 16m/s．最大風速は 10分間の平均風速の最大値で定義される．図 2.16
点線内の同様の事例は，MIROCにおいては現在気候では観察されず，将来気候では 4事例存在す
る．MPIでは現在気候で 1事例，将来気候で 6事例，NCARは現在気候で 4事例，将来気候で 3
事例あり，どのモデルにおいても将来気候において強力かつ停滞する爆弾低気圧が存在する．
図 2.17は，図 2.16にて横軸が 960hPa以下，縦軸が 30km/h以下（点線領域）であった事例の
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図 2.16 日本周辺を通過する爆弾低気圧の，日本周辺で記録する気圧の最低値（横軸）とその
際の中心気圧位置の移動速度（縦軸）の散布図．散布図の各軸に対応する棒グラフは，最低中
心気圧と，その際の中心気圧位置の移動速度それぞれに対する事例数であり，横軸，縦軸それ
ぞれ 5hPa毎，10km/hr毎に記載．散布図，棒グラフの灰色は ERA-40の 1960-1999年および
各モデルの現在気候を，黒は将来気候を示す． (a)は ERA-40, (b)はMIROC, (c)はMPI, (d)
は NCAR．日本周辺内で記録する気圧の最低値が 960hPa 以下で，かつその際の移動速度が
30km/h以下の点 (図中点線内部の点)は丸で囲んだ．文献 [110]より．著者が作成．

移動経路を示す．30km/h の閾値はどの緯度帯の解像度でも存在しうる移動速度で設定した．図
2.16同様，灰色線は ERA-40における 1960-1999年およびモデルの現在気候を，黒線は将来気候
を示す．各点は 6 時間おきの中心気圧の位置，白抜きの点は日本周辺で中心気圧が最低となった
時刻の位置である．ERA-40では，日本海，太平洋を通過する爆弾低気圧両方が存在する．日本周
辺内で中心気圧が最低となる位置は樺太およびオホーツク海周辺であり，日本周辺を通過後も，オ
ホーツク海やカムチャッカ半島周辺で数日から 1週間程度滞在する．アリューシャンへ通過せず，
カムチャッカ半島周辺で円を描くように停滞するものも見られる．同様の傾向はモデルの各気候で
も観察される．
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図 2.17 日本周辺（破線枠内）における中心気圧の最低値が 960hPa以下であり，かつその際
の移動速度が 30km/h以下の爆弾低気圧の経路．図-2の点線の領域内の事例に対応．灰色線は
ERA-40 および各モデルの現在気候を，黒線は将来気候である．各点が 6 時間ごとの中心気圧
の位置を示す．白抜きの丸は，日本周辺で中心気圧が最低となった地点．文献 [110]より．著者
が作成．

2.7.4 日本周辺で中心気圧が低く，かつ停滞する事例が発生する際のブロッキン
グ発生位置

図 2.18は，図 2.16で抽出した日本周辺内での気圧の最低値が 960hPa以下で，かつ移動速度が
30km/h 以下となる日の，ブロッキングの発生位置を示す．同図 (a) の ERA-40 では全 9 事例に
おいてブロッキングの状態がオホーツク海（北緯 60度，東経 150度付近）に発生した．MIROC
の現在気候では対象となる事例は存在しないが，将来気候および他のモデルにおいても，同様にオ
ホーツク海周辺にブロッキングの状態である場合が多い．MPI の将来気候を除き，同図 (b), (c),
(e), (f)において，全事例においてオホーツク海でブロッキングが発生している．
図-2.19は，図 2.18と同様，図 2.16で抽出した日本周辺での気圧の最低値が 960hPa以下で，移
動速度が 30km/h以下となる日，及びその前後での 250hPa面のジオポテンシャル高度場である
（ERA-40のみ．他のモデルの結果は省略）．各図 (a) - (h)は，日本周辺（黒枠）での気圧が最低値

47



図 2.18 日本周辺における中心気圧の最低値が 960hPa以下，かつその際の移動速度が 30km/h
以下の爆弾低気圧が存在した日におけるブロッキングの発生位置．該当事例は，(a)ERA-40で
9事例，(b)MIROCの将来気候で 4事例，(c)MPIの現在気候で 1事例，(d)将来気候で 6事例，
(e)NCARの現在気候で 4事例，(f)将来気候で 3事例．MIROCの現在気候では該当する事例
はない．色は全事例中何事例でどこにブロッキングが発生したかを示す．文献 [110] より．著
者が作成．

となった日を中段に，各事例のトラッキングが開始した日を上段，終了した日を下段に示す．ま
た，図中の黒点は爆弾低気圧の経路である（図 2.17と同様）．爆弾低気圧の停滞時（0日）には，隣
にオメガ型のブロッキング高気圧が形成されていることがわかり，その後ブロッキング高気圧が多
くのケースで発達する．図 2.19(f)の Case.7は例外で，爆弾低気圧停滞時にその東側に位置した偏
西風の蛇行部は東進し，これと共に爆弾低気圧も東へ移動した．

ERA-40について解析した図 2.16(a)の散布図で，縦軸に示す最低中心気圧を記録した際の中心
気圧位置の移動速度について，全事例を停滞性の強いものから順に 5等分し，上位 0-20%, 20-40%,
40-60%, 60-80%, 80-100%のグループに分け，それぞれの大気場を解析した．図 2.21はそれぞれ
のグループの 250hPa面，500hPa面高度場のコンポジットである．爆弾低気圧が最低中心気圧を
記録した際の中心気圧位置の移動速度が最も遅いグループ（図中 (a),(f)）では，日本周辺のすぐ東
部である東経 150-180 度付近に，高度場が南北に蛇行している箇所が北緯 30-50 度付近に存在す
る．順に速いものを見ていくと（(b)と (g)，(c)と (h)，(d)と (i)，(e)と (j)），その蛇行域が観測
されなくなる代わりに，これよりも日本から遠い西経 180-140 度付近の蛇行の振幅が増大してい
る．図??は同グループ分けに対し，爆弾低気圧の中心気圧が日本付近で最低となる時刻の (a)4日
前，(b)2日前，(c)当日，(d)2日後，(e)4日後，(f)6日後のブロッキング発生頻度（TMインデッ
クス，5日以上継続するもの）を示す．(c)を見ると，停滞性の強いグループほど，日本周辺および
そのすぐ東側である東経 120-150度付近のブロッキング発生頻度が気候値に対して高く，ピークが
東経 150度付近にあることがわかる．
以上より，日本周辺で強力かつ停滞する爆弾低気圧は，オホーツク海付近に位置し，その際同地
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図 2.19 ERA-40 における，日本周辺での中心気圧の最低値が 960hPa 以下であり，かつその
際の移動速度が 30km/h以下となった爆弾低気圧が発生した日 (各図の中段)とその前後 (爆弾
低気圧のトラッキングの開始日，終了日，図の上下段)の 250hPa面のジオポテンシャル高度場
(色の濃淡)．図中の黒点は対象とする爆弾低気圧の経路を示す．破線は爆弾低気圧の抽出を行っ
た領域，実線は対象とする日本周辺である．図 2(a)より，対象となる爆弾低気圧は 9つあるが，
このうち 2 つ ((d) Case.4,5) は同時期だったため (d) にまとめて掲載した．それぞれ，中心気
圧の最低値を記録した日（各図中段）は (a) Case.1 1961年 1月 5日，(b) Case.2 1961年 2月
8 日, (c) Case.3 1968 年 3 月 17 日, (d) Case.4 1970 年 12 月 1 日, Case.5 1970 年 12 月 3 日,
(e) Case.6 1980年 3月 11日, (f) Case.7 1983年 12月 1日, (g) Case.8 1995年 11月 8日, (h)
Case.9 1999年 2月 28日である．文献 [110]より．著者が作成．

域でブロッキングの状態となり，ブロッキング高気圧は爆弾低気圧の停滞性が強いほど，爆弾低気
圧のすぐ東側に位置することが多いことが分かった．
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図 2.20 ERA-40 について解析した図 2.16(a) の散布図で，縦軸に示す最低中心気圧を記録し
た際の中心気圧位置の移動速度について，全事例を停滞性の強いものから順に 5等分し，上位
0-20%, 20-40%, 40-60%, 60-80%, 80-100%に分け，それぞれの (a)-(e)250hPa面，(f)-(j)500hPa
面高度場を示す．

2.8 まとめ
本章では，2015年水防法一部改正の際に加味された，北海道東部に暴風、高潮災害を引き起こし
た 2014年 12月中旬に発生した爆弾低気圧のような事例を着目し，高潮災害への気象外力として，
台風と爆弾低気圧を比較した．台風が熱帯における水蒸気供給と鉛直不安定にその力学的な駆動力
を有するのに対し，爆弾低気圧（温帯低気圧）は中緯度における傾圧不安定にその成因を有すため，
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図 2.21 図 2.20 と同様の分類に対し，TM インデックスにより算出した 5 日以上継続するブ
ロッキングの発生頻度を示す．爆弾低気圧が最低中心気圧を記録する，(a)4 日前，(b)2 日前，
(c)当日，(d)2日後, (e)4日後, (f)6日後の発生頻度をそれぞれ示す．

それぞれの強度に関しては，緯度とともに減少．増加する．過去 40年間の爆弾低気圧と台風の過
去最低中心気圧を日本周辺の各地点で求め，北緯 35度付近を境に，南側で台風が強く，北側で爆
弾低気圧が強いことを示した．なお，高潮災害や強風災害に対しては，低気圧性擾乱の強度（中心
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気圧）のみならず，その停滞性も重要である．特に高潮災害については，爆弾低気圧が停滞するこ
とにより，気圧の低下に伴う潮位の上昇が，満潮と重なるリスクが高まる．これらの視点を有し，
台風と爆弾低気圧の移動速度についても解析を行った．台風は中緯度の西風ジェットが弱い夏季に
多発するのに比べて，爆弾低気圧は西風ジェットが強い冬季に多発する．これより，台風の移動速
度と爆弾低気圧の移動速度を比較すると，平均的には台風の方がゆっくりと進み，かつ台風は西風
ジェット帯である北日本の位置する緯度帯で加速する傾向にあることがわかる．一方，過去 40年
間で，最も移動速度が遅かった事例に着目すると，爆弾低気圧の移動速度が台風よりも遅い事例が
日本周辺の各地点に存在する．この特徴は特にオホーツク海周辺や北海道，東北地方の西岸・東岸
（北日本周辺）で顕著である．これは，冒頭で着目した根室高潮事例においても確認された特徴で，
二つの爆弾低気圧のうち，太平洋沿岸を通過した爆弾低気圧は，根室沖に 24時間以上停滞し，満
潮時と重なることで，高潮災害が発生するに至った．さらに，同事例では，爆弾低気圧の北方であ
るオホーツク海付近にブロッキング高気圧・低気圧により形成される双極型のブロッキングが位置
していたことが確認された．北日本地域において，爆弾低気圧が極端に停滞する事例がある根拠の
一つとして，爆弾低気圧同様冬季に発生しやすいブロッキングがその移動を阻害しているという可
能性が示唆される．まず，北日本の対象領域において爆弾低気圧が 1日以上留まった日について，
解析を行うと，ブロッキングの発生頻度は 2014年根室高潮事例同様オホーツク海付近で顕著に高
いことがわかった．このオホーツク海周辺のブロッキング発生頻度は，将来予測計算結果では，気
候変動に伴い多くのモデルで減少することが示唆されている [54]．このことも鑑み，CMIP3の代
表的な 3つのモデルの計算結果を用い，1990-1999年の 10年間いくらべ，全球平均気温が 2度上
昇する年代において解析を行った．北日本周辺を通過する爆弾低気圧の最低中心気圧に関して，将
来気候において，顕著な変化は見られず，また，ブロッキングの減少に伴い，停滞性の強いブロッ
キングが減少するという結果は得られなかった．これは選択したモデル，または年代においては，
オホーツク海付近のブロッキング発生頻度の減少は数パーセントであり，爆弾低気圧の停滞性に及
ぼす影響が少ない結果とも解釈できる．なお，再解析データも含め，日本周辺にて 960hPa以下の
最低中心気圧を有し，その際の中心気圧の移動速度が 30km/h以下の強度・停滞性の強い事例を
抽出し，その経路とブロッキングとの位置関係を解析した．これらの極端に強度・停滞性が強い事
例では，解析対象期間である 1960-1999年の 40年間においてオホーツク海付近では必ずブロッキ
ングが存在していたことを確認した．このオホーツク海付近のブロッキングは，形状としては，Ω
型ブロッキングが日本の東部に位置していたことに相当する．CMIP3の各モデルにおいても，そ
の位置関係ならびにブロッキングの形状が同様に再現されており，将来気候においてもそのパター
ンが重要であることを確認した．なお，停滞性の強いものほど，このΩ型ブロッキングに起因する
偏西風の蛇行は日本のすぐ東岸に位置におり，停滞性の弱いものが日本付近を通過する場合は，偏
西風の蛇行は北米の西海岸付近に位置していることがわかった．なお，強度・停滞性が強い爆弾低
気圧が発生した場合，ブロッキングはその 2日前ほどから生じやすく，さらにのち 4,5日継続する
ものが多い．これは，1.5.3節で紹介した，移動性擾乱とブロッキングとの相互作用により，強い
渦位を有する爆弾低気圧が，ブロッキング低気圧に供給されることで，ブロッキングが維持された
結果だと考えられる．
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第 3章

現在気候及び将来気候における日本と
その周辺の低温日に対するブロッキン
グの影響

3.1 先行研究におけるブロッキングと低温日との関係
大気ブロッキングは 1章で述べた通り，中緯度域における極端現象に対して間接的，直接的に影
響を及ぼす．この章では，ブロッキングによる冬季の異常低温を対象とする．北半球の冬季（12
月-2月, December to February; DJF）に関する研究では， Quiroz (1984)が 1983/1984年冬の
北米における寒波事例をブロッキングとエルニーニョ・南方振動との関係から扱っている．また，
Zhou et al. (2009)[95]は，中国南部における 2008年 1月の低温に伴う降雨・降雪は (1)シベリア
上空のブロッキング，(2)ベンガル湾からの水蒸気の流入，(3)積雪による境界層の逆転が主要因で
あると述べた．Scaife and Knight (2008)[72]は 2005-2006年のブロッキングに起因したヨーロッ
パ寒波について，成層圏の循環及び大西洋での海面水温 (sea-surface temperature; SST)の重要性
を述べた．Maidens et al. (2013)[51]はヨーロッパの記録的低温について調査し，大西洋の熱含量
と SSTが予測の精度向上に寄与すると示した．また，日本の事例では，気象庁気象研究所の報告
書 (Tokyo Climate Center, Japan Meteorological Agency, 2013[80])によると，2012/2013冬季
において，日本の多くの地域が寒波に見舞われたが，これは，負の北極振動（Arctic Oscillation;
AO）にともなうシベリア東部のブロッキングが影響していたと述べた．この寒波は，ブロッキン
グが寒冷前線ジェットを南方に押し曲げ日本の上空に到達し，上空の寒気が日本の北部に到達した
ことによる．
ブロッキングに伴う極端現象に関する気候学的議論の観点からは，Carrera et al. (2004)[9]が，
北米地域の冬季 (DJF)におけるブロッキングの下流（偏西風に対して下流; 東部）における低温や
高温といった異常気象を取り扱った．ブロッキングによるジェット気流の蛇行による極端な低温・
高温の地域分布を示した．Lee and Jhun (2006)[50] は中国とその周辺での気温と降水の偏差の
影響を考慮するためにブロッキングとアジア冬季の季節風の関係について研究した．Takaya and
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表 3.1 HISTORICALsと RCP8.5sのデータの概要．文献 [42]より．著者が作成．

Nakamura (2005)[78]は，冬季のアジアの気候に対して支配的なシベリア高気圧と同地域の寒波
について研究を行った．シベリア高気圧の季節内変動は北米地域と西シベリアのブロッキング両方
からの影響で説明ができると結論付けた．

1 章でも言及したがブロッキングの定義に関して，気象の格子点データから客観的にブロッキ
ングを抽出する手法がコンピューターの発達に伴い 1980 年代から盛んに研究され (統計的なレ
ビューは Barriopedro et al., 2010[5] が詳しい)，このブロッキング抽出手法（以下ブロッキング
インデックス）を用いた統計解析や事例解析が行われるようになった．もっとも，多く使われるブ
ロッキングインデックスとしては，大気中層である 500-hPa面でのジオポテンシャル高度場の南
北逆転からブロッキングを定義する Tibaldi and Molteni (1990) の手法（Legenas and Okland
(1983)の手法を改良したもの）があげられる．また，Pelly and Hoskins (2003)[60]は，大気上層
の気象力学的特徴に立脚した別のブロッキングインデックスを考案した．この手法ではブロッキン
グは，2 potential vorticity unit (2PVU) 面の南北温位勾配の逆転から定義される．この高度は，
Hoskins et al., 1985[34]が示した対流圏界面の高度に相当し，対流圏界面に沿ってブロッキング高
気圧が有する暖気塊と低気圧が有する寒気塊からブロッキングを定義したことになる．Matsueda
et al. (2009)[55]は近年の全球気候モデル（Global Climate Model; GCM）を用い，モデルの解
像度の高さは，より正確にヨーロッパ-大西洋北東部のブロッキングを再現することを示した．一
方，Scaife et al. (2010)[73]と Vial and Osborn (2011)[87]はブロッキングの再現性について，モ
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図 3.1 各モデルにおける，日本周辺域で領域平均した 2m高さ気温．丸は各年代の 10回の冬
季 (12-2月)の平均気温を，エラーバーは標準偏差を，白抜きの四角は最大値を，四角は最低値
を示す．

デルが有するジオポテンシャル高度などの変数の気候値が，モデルの癖としてブロッキングの発生
頻度に影響することを示した．
上述のブロッキングインデックスは，各経度毎にブロッキングの発生を定義することができる
が，近年では経度方向のみならず緯度方向も含めたブロッキングの発生分布を得るインデックスが
開発された．これは，気候変動に伴うブロッキング発生位置の微妙な変化を定量的・空間的に見積
もるためであり，multi-model ensemble from phase 5 of the Coupled Model Intercomparison
Project (CMIP5)のデータセットに対して適用された (Anstey et al.(2013)[2]). ここで，CMIP5と
は世界各国の 20の気候モデルのグループが同一の気候シナリオ（将来気候を想定した同一の境界
条件）で将来予測計算を行う枠組みであり，2011年よりその計算結果が公開されている．これは，
気候モデルには不確実性が存在することから，複数の気候モデルのアンサンブル結果から将来気候
を推定するためである．Masato et al. (2013)[54]は CMIP5の計算結果を用い，20世紀終盤，21
世紀終盤のブロッキング発生頻度の変化について解析を行った．彼らは，冬季における北太平洋高
緯度のブロッキング多発地域が将来北東方向に，夏季におけるヨーロッパ東部，ロシア西部のブ
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ロッキング多発地域が東方へ移動することを示した．一方で，Dunn-Sigouin and Son (2013)[19]
は将来気候のシミュレーションではブロッキングの継続期間について明らかな変化はないことを示
した．
最新の気候変動シナリオに対する将来気候におけるブロッキングの発生頻度とその空間分布につ
いては上述の先行研究により示さらたが，将来気候のブロッキング発生位置の変化が各地域の極端
現象をどのように変化させるかについては議論が希薄である．本章では，Masato et al. (2013)[54]
が示した北半球の冬季 (DJF)における北太平洋地域のブロッキングが北東方向へシフトすることに
着目し，この影響が日本及びその周辺の気温の偏差や降水にどのような影響を与えるかについて分
析を行う．2章で手法を説明し，3章で結果を示し，4章でまとめを行う．

3.2 手法
CMIP5のデータセットを用いた．ブロッキング発生頻度に関する先行研究に使用された 9つの

GCM(BNUESM, GFDL-CM3, GFDL-ESM2M, IPSL-CM5A-LR, IPSL-CM5A-MR, MIROC5,
MIROC-ESM-CHEM, MPI-ESM-MR, MRI-CGCM3, e.g., Anstey et al. (2013)[2], Masato et
al.(2013)[54], Dunn-Sigouin and Son(2013)[19])を用いた．各モデルの鉛直・水平解像度は表 3.1
に示す．過去，及び将来気候シナリオとしては，Historical (December 1959―February 1999,
以下，この気候での 9 つのモデルアンサンブルを HISTORICALs と呼ぶ) 及び representative
concentration pathway 8.5 (December 2059―February 2099, 以下，この気候での 9 つのモデ
ルアンサンブルを RCP8.5s と呼ぶ) experiment を用いた．前者は 20 世紀に観測された外力を
設定し，後者は将来の温室効果ガスの排出量と濃度を設定し，2100 に大気上層で放射強制力が
8.5W/m2 になるようにした将来気候計算である．地球温暖化が十分に進行した気候を対象とする
ため，また先行研究と比較するために RCP8.5シナリオを選択した (Masato et al., 2013[54])．さら
に，The 40-yr European Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) re-analysis
(以下，ERA-40と呼ぶ．Uppala et al., 2005[84])を HISTORICALsと同期間 (1960-1999年)で
比較し，モデル計算の妥当性について検証する．ERA-40, HISTORICALs, RCP8.5sの 2m高さ気
温，降水，500hPa面のジオポテンシャル高度を，日本周辺の異常低温・高温，高降水，ブロッキ
ング発生頻度を抽出するために用いた．各 CMIP5モデルおよび ERA-40は水平解像度が異なるた
め，全てのデータセットはMasato et al. (2013)[54]にならい，1.5度 (緯度) × 4.5度 (経度) に内
挿した．解析対象は，閏年の 2月 29日を除く 12月 1日-2月 28日 (DJF)の冬季とした．
ブロッキングは 2章と同様Masato et al. (2013)[54]にならい，日 500hPaジオポテンシャル高
度を用いて，2 次元平面的に同定した．手法の詳細は 1 章 4 節を参照のこと．この手法は 5 日以
上，ジオポテンシャル高度の南北逆転が継続する場合ブロッキングを定義するため，冬季 (DJF)の
みならずその前後の月も含め各日，各グリッドでのブロッキング発生を同定した．ブロッキングの
発生頻度は，全解析期間 3600日 (各データセットで 40年分，DJFで各年 90日間)に対するブロッ
キングが発生した日によってパーセンテージで求めた．さらに，ブロッキングの強度については，
Tyrlis and Hoskins (2007)[83]と Davini et al. (2012)[17]を参考に，Bi の値をブロッキングが発
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図 3.2 各データセットにおけるブロッキング発生頻度とデータセット間の差．(a)ERA-40にお
けるブロッキング発生頻度．5%おきに黒の実線で示す．(b)HISTORICALsのブロッキング発
生頻度を黒の実線で，HISTORICALsと ERA-40の差 (HISTORICALsから ERA-40の差)を
色で示す．暖色ほど HISOTIRLCALsのブロッキング発生頻度が高く，寒色ほど低いことを示
す．(c)RCP8.5sでのブロッキング発生頻度を黒の実線で，RCP8.5sと ERA-40の差 (RCP8.5s
から ERA-40の差)を色で示す．暖色ほど将来気候でブロッキングが増加し，寒色ほど減少する
ことを示す．(d)(c)におけるブロッキングの増減が，9つ中幾つのモデルで一貫して増加または
減少であるかを示す．暖色の領域ほど，多くのモデルが (c)と一致して増加または減少であるこ
とを示す．図中の緑の枠線は，日本周辺域 (北緯 29.5―50.5度; 東経 126―148.5度)である．文
献 [42]より．著者が作成．
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生した日数で平均したものとして定義した．
図 3.1は，各モデルにおける，日本周辺域 (北緯 29.5―50.5度; 東経 126.0―148.5度)で領域平
均した 2m高さ気温であり，丸は各年代の 10回の冬季 (12-2月)の平均気温を，エラーバーは標準
偏差を，白抜きの四角は最大値を，四角は最低値を示す．HISTORICALs, RCP8.5sそれぞれで対
象とする年代である 1960-1999年，2060-2099年の日本周辺行きで領域平均した 2m高さ気温を比
較すると，RCP8.5sにおける低温な日々は，HISTORICALsにおける平均気温程度に相当するこ
とがわかる．HISTORICALsにて発生していたような極端に低温な日（例えば，図中の四角点（最
低値））は将来気候においては発生しないことが見て取れる．同様，RCP8.5sにおける極端に高温
な日（例えば，図中の白抜きの四角点（最高値））は，HISTORICALsにおいては発生しなかった
高温の日である．
図 3.1に示す通り，温暖化の気温上昇の効果が顕著である．過去気候と将来気候で，同じ気温の

閾値で異常低温，高温を定義すれば，将来気候において異常低温は発生せず，異常高温が増加する
ことは図 3.1より自明である．そこで，本研究では，HISTORICALsと RCP8.5sそれぞれにおい
て，異常低温，異常高温を別々に定義し，各気候において気温の日々の変動がどう変化するかを解
析する．10年毎 (「1959年 12月1960年 2月から 1968年 12月-1969年 2月」から 10年ごとに
「2089年 12月2090年 2月から 2098年 12月-2099年 2月」)に 99パーセンタイル以上の異常高
温な日を高温日 (HEAT99)，1パーセンタイル以下の異常低温な日を低温日 (COLD1)と定義する．
なお，極端現象の対象領域は日本周辺域 (北緯 29.5―50.5度; 東経 126.0―148.5度)とした．この
領域は，本研究で用いる 1.5度 (緯度) × 4.5度 (経度)格子において 90グリッド分に相当する (図
3.2(a)中の緑色の領域内を参照のこと).日本周辺域の詳細な気温変化については，付録 Cを参照さ
れたい．
また，降水については 10年程度の時間スケールではその平均値や分散に大きな変動がないため，

HISTORICALs, RCP8.5s それぞれ 40 年間における 99 パーセンタイル以上の降水の日を高降水
(PRECIP99)とした．

3.3 結果
図 3.2は (a)ERA-40における 1959/60年から 1998/99年，(b)HISTORICALsにおける 1959/60
年から 1998/99年，RCP8.5sにおける 2059/60年から 2098/99年の冬季 (DJF)・北半球におけるブ
ロッキング発生頻度の地域分布を黒の実線で示す．図 3.2(b), (c)の色は HISTORICALsと ERA-
40のブロッキング発生頻度の差 (HISTORICALsから ERA-40の差)，RCP8.5sとHISTORICALs
のブロッキング発生頻度の差 (RCP8.5sから HISTORICALsの差)をそれぞれ示す．図 3.2(d)は
(c)における RCP8.5sと HISTORICALsの差の正負（増加・減少）が 9つ中幾つのモデルで一致
しているかを示す．暖色は二つのデータセットで多くのモデルが一貫してブロッキング発生頻度が
増加または減少であることを示す．
図 3.2(a)に示す ERA-40の結果において，ブロッキング発生頻度のピークは 3箇所で観察され
る．これらはロシア極東 (北緯 62.5 度; 東経 153.0 度)，グリーンランド (北緯 64.0 度; 西経 49.5
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図 3.3 ブロッキングの強度．実線，色の意味は図 3.2と同様．実線は 20mおき．文献 [42]よ
り．著者が作成．

度)，ヨーロッパ (チェコ共和国上空, 北緯 50.5度; 西経 13.5度)付近であり，それぞれ 43.3, 16.3,
10.2%である．この空間分布は，特に北太平洋領域で図 3.2(b)に示す HISTORICALsと類似して
いる．ロシア東部や中国北部 (北緯 52―65 度; 東経 111.0―140.0 度) では，HISTORICALs のブ
ロッキング発生頻度は約 4-8% ERA-40のものより高い．一方，ヨーロッパや大西洋東部のブロッ
キング発生頻度は 1-6% 低くなっており，再現性が低いことがわかる．図 3.2(c)に示すように，北
太平洋地域のブロッキングのピークは存在するが，その中心は HISTORICALsに比べ北東方向に
シフトしていることがわかる．これらの特徴はMasato et al. (2013)[54]と同様である．図 3.2(c),
(d)に示すように，多くのモデルはオホーツク海付近でのブロッキングの減少を示す．一方，ベー
リング海峡や米国アラスカ上空では，多くのモデルでブロッキングは増加であることがわかる．
図 3.3 は，図 3.2 と同様に (a)ERA-40, (b)HISTORICALs, (c)RCP8.5s のブロッキングの強度
と他のデータセットとの差について地域分布を示す．実線はブロッキングの強度であり，(b) に
おける色は HISTORICALsと ERA-40の差 (HISOTIRLCAs引く ERA-40)を，(c)における色は
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図 3.4 ERA-40における (a)COLD1, (b)HEAT99, (c)PRECIP99が発生した日のブロッキング
発生頻度のコンポジットと平年値のブロッキング発生頻度 (図 3.2(a))との差．暖色ほど日本周
辺域の極端現象 (COLD1, HEAT99, PRECIP99) と各地点のブロッキングが同日に発生しやす
いことを示す．実線は図 3.2(a)に示す ERA-40におけるブロッキング発生頻度の平年値であり，
5%おきに線を引いた．文献 [42]より．著者が作成．

RCP8.5sと HISTORICALsとの差である．図 3.3(d)は (c)に示す増減に関して，9つのモデルの
うち何モデルが同様増加または減少を示すかを表す．ブロッキング発生頻度と同様，ロシア極東と
グリーンランド上空にブロッキングの強度のピークが存在する．図 3.3(c), (d)よりオホーツク海付
近のブロッキングの強度は 5-8モデルで一貫して減少することがわかる．
図 3.4 は，ERA-40 について，平年のブロッキング発生頻度 (図 3.2(a)) に対する，(a)COLD1,

(b)HEAT99, (c)PRECIP99が日本周辺域で 1地域にでも発生した日のブロッキング発生頻度の差
であり，暖色の領域ほど各極端現象とブロッキングが同時におきており，寒色の領域ほどおきにく
いことを示す．図 3.4のすべての図は ERA-40における 1959/1960年から 1989/1999年の 40回
の冬季に対する結果であるが，他のデータセットに関しても同様の傾向であることを確認した．実
線は図 3.2(a)で示す ERA-40のブロッキング発生頻度の平年値である．図 3.4(a)に示す通り，日
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図 3.5 (a) COLD1 が日本周辺域に発生した際の，40 年間の冬季 (DJF) における COLD1
の日数 (%, 縦軸) と Area Covered(%, 横軸)．緑線は ERA-40，青線は HISTORICALs, 赤
線は RCP8.5s である．青及び赤のシェードは HISTORICALs と RCP8.5 の差を示す．Area
Covered が 17% 以上以下で縦軸のスケールを変えた．それぞれ左と右の軸が対応する．(b)
HISTORICALsと RCP8.5sの差 (RCP8.5からHISTORICALsの差)．(a)同様 Area Covered
が 17%以上か以下かで縦軸のスケールが異なる．文献 [42]より．著者が作成．

本周辺域で COLD1が発生した場合，北太平洋の多くの地域でブロッキングが同日に発生していた
ことがわかる．この特徴は図中青枠内部に示すオホーツク海の北西部とそれに隣接するロシア極東
地域 (北緯 52.0―62.0 度; 東経 126.0―148.5 度) においては特に顕著であり 12―24% 程度平年値
に対して高い．一方で，図 3.2(b)に示すように HEAT99が発生した日の北太平洋一帯におけるブ
ロッキング発生頻度は平年に対して低い．これらの傾向は，オホーツク海付近のブロッキングによ
り寒帯前線ジェットが日本付近で南に押し下げられ，高緯度・高高度の寒気塊が日本に流入するた
めであると考えられる．なお，図 3.4(c)より PRECIP99も，オホーツク海付近のブロッキングと
ともには発生しにくいことがわかる．これ以降本章では，日本周辺に発生する COLD1と北太平洋
域に発生するブロッキングとの関係について，気候変動前後の変化について考察する．
次に，COLD1の空間的なスケールを考えるために，同日に日本周辺域の何パーセントで COLD1

が発生したか (Area Covered [%]と以下呼称する)を調べる．図 3.5(a)は COLD1の日本周辺域に
おけるArea Coverd [%,横軸]に対する，40年間の冬季に COLD1が発生した日数 [%,縦軸]を示
す．緑線は ERA-40，青線はHISTORICALs，赤線は RCP8.5sの結果をそれぞれ示す. 広い Area
Coverdの場合の COLD1の日数は少ないため，見やすいように縦軸のスケールを 17%を界に変
えた（狭い Area Covered の日数は左の軸，広い場合の日数は右軸である）．HISTORICALs と
RCP8.5sの差を見やすくしたものが図 3.5(b)である．図 3.5(a)でわかる通り，すべてのデータセッ
トの線はよく類似しており，モデルの再現性が高いことがわかる．HISTORICALsと RCP8.5sの
比較である図 3.5(b)より，RCP8.5sでは，Area Coveredが 1-16%のほとんどの COLD1は，減少
することがわかる．一方，それより高いArea Coveredでの多くで COLD1は増加することがわか
る．従って，RCP8.5シナリオの条件下では日本周辺の COLD1は同時に発生しやすくなることが
わかる．気候値に対して 1パーセンタイルの気温との差は日本周辺域で平均して，HISTORICALs
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図 3.6 Area Covered が 16% より (a)-(c) 広い場合と (d)-(f) 狭い場合とでの COLD1 が発生
した日のブロッキング発生頻度のコンポジットと平年値 (図 3.2) との差を色で示す．(a), (d)
は ERA-40, (b), (e) は HISTORICALs, (c), (f) は RCP8.5s である．黒の実線は図 3.2 で示し
たブロッキング発生頻度の平年値を 5% 刻みで示す．青の四角は図 3.4(a) でも言及した冬季
の COLD1と同日にブロッキングが発生していやすい領域 (北緯 52―62.5度; 東経 126―148.5
度)．文献 [42]より．著者が作成．

では 7.7℃，RCP8.5sでは 6.7℃であった．
図 3.5 より，RCP8.5s では，約 16% を界に，日本周辺にて空間的に狭い範囲の COLD1 は減
少し，一方で広範囲の COLD1 が多く発生することがわかる．3.6 に日本周辺における広範囲の
COLD1 と狭い範囲の COLD1 とに分けて，ブロッキング発生頻度を ERA-40, HISTORICALs,
RCP8.5s について示す．Area Covered が 16% より (a)-(c) 広い場合と (d)-(f) 狭い場合とでの
COLD1 が発生した日のブロッキング発生頻度のコンポジットと平年値 (図 3.2) との差を色で示
す．(a), (d)は ERA-40, (b), (e)は HISTORICALs, (c), (f)は RCP8.5sである．3.6の黒の実線は
ERA-40, HISTORICALs, RCP8.5sについてブロッキング発生頻度の気候値を黒の実線で示す（図
3.2参照）．この図より，広範囲の COLD1の方が，狭い範囲の COLD1よりもオホーツク海付近
(北緯 52―62.5度; 東経 126―148.5度)のブロッキングとよく発生しやすいことがわかる．この傾
向は，16%という閾値以外で広範囲・狭い範囲の COLD1を分離しブロッキング発生頻度のコン
ポジットを取っても，観察されることを確認した (図省略)．
最後に，オホーツク海付近のブロッキング (図 3.4(a) の青枠内; 北緯 52.0―62.5 度; 東経 126.0

―148.5 度) と同日に発生する COLD1 の日数とその空間的スケール (Area Covered) の関係が，
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図 3.7 ブロッキングがオホーツク海周辺 (北緯 52―62.5 度; 東経 126―148.5 度) に発生した
際の．解析対象期間 (40 回の冬季 (DJF,90 日間), 計 3600 日) に占める COLD1 の日数 (%) と
Area Covered (%)，HISTORICALsと RCP8.5sについて示す．文献 [42]より．著者が作成．

HISTORICALs と RCP8.5s でどのように変化するかについて述べる．図 3.7 は，Area Covered
が高い順番に積算した，解析対象期間 (40回の冬季 (DJF,90日間)に占める COLD1の日数 (%)で
ある．色は，Area Covered(%)である．図より，オホーツク海付近のブロッキングに付随して発
生する空間的に狭いスケール (日本周辺域の 0 to 10% )の COLD1の日数は減少し，それより空間
的に広いスケールの COLD1の日数は増加することがわかる．
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3.4 まとめ
この章では，日本周辺に発生する冬季の異常高低温，高降水を対象に日本に隣接する北太平洋付
近のブロッキングの影響について調査した．北太平洋周辺は北半球の中でもブロッキングが多発
する地域であり，Masato et al., 2013[54] によると将来気候においてブロッキングの発生頻度が
冬季にやや北東方向へ移動する地域である．気象庁気象研究所の報告書 (Tokyo Climate Center,
Japan Meteorological Agency, 2013[80])にもある通り，過去の日本の極端現象に同地域のブロッ
キングは影響していることから，将来気候のブロッキングの位置の変化が，日本の極端現象に与
える影響を CMIP5のデータセットを用いて解析した．図 3.4より，冬季においては北太平洋のブ
ロッキングは日本周辺において 100日に 1回程度発生する日単位の低温な日に寄与し，高温日，高
降水日には影響が少ないことがわかった．将来気候では過去気候に発生していたような低温日は発
生しなくなることを加味し（図 3.1），将来気候において 100日に 1回程度発生する低温な日を別
途定義し直し，解析を行った．図 3.5より，将来気候における低温日は日本周辺域において一度に
広範囲に発生しやすくなることを示したが，ブロッキングに伴う日本周辺の低温日に着目するた
め，図 3.7の解析を行った．図 3.7より，日本の低温と同日に発生することの多いオホーツク海周
辺のブロッキングと，日本周辺の低温な日の空間的な広がり，日数を調べたが，将来気候における
オホーツク海付近のブロッキング発生頻度の低下に伴い，ブロッキングに伴う日本周辺の低温な日
の全日数は減少する．一方，ブロッキングに伴う日本周辺の低温な日は，将来気候においては一度
に日本周辺の広範囲に発生しやすくなることがわかった．
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第 4章

底面の加熱および冷却を伴う回転水槽
実験による傾圧不安定波の再現

4.1 はじめに
中緯度域における大気の振る舞いは，温帯低気圧や移動性高気圧の発生・移動に影響を受ける．
この移動性高低気圧は，地上観測が主であった 1920年代ではノルウェー学派により寒冷前線・温
暖前線を有する降雨の一形態と認識され，その成因は順圧不安定として解釈された (Bjerknes and
Solberg, 1921[6])．1938年には，Rossby(1938)[69]により，アメリカ大陸の地上観測と船舶の観
測データから，大気の上昇には東西に大気波動（渦列）が存在することが発見された．これは，の
ちに Rossby波と名付けられる．1940年代後半には，Charney (1947)[10], Eady (1949)[20]によ
り，温帯低気圧の成因は等圧面と等密度面が交わることにより生じる傾圧不安定であることが示
唆された．彼等は，線形安定性理論を用い現実的な大気場の卓越波長を解析し，実大気の温帯低気
圧・移動性高気圧のスケールと同等の波動が不安定であることを示した．これは，ノルウェー学派
による順圧不安定としての説明では，小さなスケールの波動ほど不安定であるという矛盾を解消す
るものであり，以後，温帯低気圧の成因については傾圧不安定であると決着がついた．
その後，傾圧不安定波の形成は，室内実験手法で検証される．この室内実験手法は円筒容器に水
を満たし回転させ，水槽中央部と外周部で冷却・加熱することで，コリオリ力と温度勾配力を有す
る流体の挙動を観察するものであり，数値モデルである General Circulation Model (GCM)の前
進として解釈することもできる．この実験手法は二つの流派が存在し，Fultz(1951)[25]により提
案されたディッシュパン型と Hide(1953)[30]が提唱したアニュラス型とに分けられる．

Fultz(1959)[26]は水を入れた金属製の円筒容器の側面を暖め，底面を冷やし水に温度差を与え
る実験を行った．実験装置が洗い桶 (dish-pan)に似た形状をしていることから，ディッシュパン
の実験と呼ばれる．一方，Hide(1953)[30] は二つの同心円筒の間に水を入れ，内側の側壁を冷や
し，外側の側壁を加熱する実験を行った．2重円筒容器 (annulus)を用いるため，アニュラスの実
験と呼ばれる．特に有名な論文として Fowlis and Hide(1965)[24] が挙げられるが，アニュラス
型の装置を用いて水面に撒いたアルミ粉によって流れを可視化する同様の実験を行い，熱ロスビー
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数とテイラー数の 2つの無次元量の関係が波動の形態を特徴づけることを示唆した．なお，ディッ
シュパン型の実験よりも，アニュラス型の実験の方が傾圧不安定波の波動を安定的に生成できる
特徴を有するため，Hideのアニュラス型の実験が，以後多く行われてきた．近年の例では，三村
(1990)[139]は極渦の反転現象の研究のために，温度差を与えず，底面の傾斜によって地形性ベー
タ効果を持たせた円筒水槽を用いた実験を提案し，この実験に傾圧性を与えるために，同様の水槽
の中央部に冷却棒，外側に円筒状の温水層を設置した実験も行った [140]．
ディッシュパンの実験のように作業流体中に内壁のない装置の特徴を生かした研究としては，三
沢，木村 (1990)[138]による実験が挙げられる．極域における寒気の吹き出しを，回転円筒水槽の
底面中央部を冷却し，外周部を断熱することで再現した．同様の条件について，木村 (1999)[114]
は数値実験により，回転水槽のような底面が平らな場合と，地球大気のような球面の場合とを比較
した．
本研究では，蛇行の振幅の制限のない傾圧不安定波を再現するため，底面に温度差を与える実
験を行う．この着想は，ブロッキングのような傾圧不安定波の砕波現象を観察するためには，ア
ニュラス型のように蛇行の振幅が内壁と外壁で固定値となる実験ではなく，ディッシュパン型の
ようにその制限を取り払った装置の方が適すると考えられることによる．ディッシュパンの実験
と同様に底面に冷源があるが，熱源についても水槽の側壁ではなく底面に配置している．また，三
沢，木村 (1990)[138] の実験同様，極域に相当する水槽中央部の挙動についても解析可能となる．
以上の点に注目し，本研究では，内壁を取り除いた回転水槽実験で再現される傾圧不安定波の解
析を行った．本研究では，Keane et al. （1995）[40]による Super-Resolution Particle Imaging
Velocimetry(SRPIV)法及びMoving Least Square(MLS)法による粒子速度高次補間（竹原，江
藤（2009））により流速を定量化した．これらの可視化のプロセスは，津波発生時に見られる遡上
波の解析を行った渡部ら（2013）[145]に準拠した．2節に実験装置の概要，3節に解析手法，4節
に解析結果，5節にまとめを記述する．なお，実験水槽内部の作動流体にかかる遠心力とコリオリ
力の南北傾度であるβ効果に関しては，付録 Dにその詳細を示す．

4.2 実験装置と撮影手法
4.2.1 実験装置の概要

本研究で開発した実験装置を図 4.1に示す．本実験装置の水槽には，熱伝導率の高い真鍮製の底
面を用い，底面内部の中央部及び外周部に空洞を設け，それぞれに冷水，温水を常時循環させるこ
とにより，底面表面に同心円状の温度分布を形成させる．円筒水槽は直径 150mm，高さ 150mm
の大きさであり，温水と冷水が循環する部分の面積を等しく設定した．また，側壁は断熱性を考慮
し厚さ 10mmの透明なアクリル製とし，後述のレーザシート光を側面から透過させる．
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図 4.1 実験水槽の縦断面 (左)および水槽底面の内部構造 (右)．文献 [97]より．著者らが作成．

4.2.2 撮影方法

流れを詳細に可視化するため， Particle Imaging Velocimetry(PIV)法を用いた．本研究では，
作業流体と比重を同じとする，流体中に中立する粒子が輸送される軌跡を撮追うことで，流速を測
定した．中立粒子は水平に挿入されたレーザシート光により照射されるため，流体内の任意の高さ
の水平流速を可視化できる．本実験では津波発生時の遡上について解析した渡部ら (2013)[145]に
準じた方法で相互相関法 PIVを行い，さらに，SRPIV(Keane et al.(1995)[40])を用いて，より高
解像な流速分布を求めた（4.2.3節にて詳述）．

4.2.3 実験条件

実験条件は以下の通りである．実験開始前の非回転時の水深は 40mmとした（回転時は遠心力
により水面が放物面となる．詳細は付録 Dを参照のこと）．レーザシート光を挿入する高さは底面
より 30mmとした．回転数は 30rpmとし，底面に循環させる温水は 36℃，冷水は 6℃とし，温
度差は 30℃とした．なお室温は 21℃であった．回転開始より 30分経過時から 1回転に 1枚，す
なわち 2秒間隔で画像の取り込みを 10分間行った．水槽の回転方向は反時計回りである（これは，
観察する渦の挙動が北半球と一致することを示す）．曲面である円筒水槽の壁面で，レーザ光が屈
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図 4.2 画像取得の概念図．桃色に蛍光着色した粒径 60 200μ mの中立粒子を水に混入させ，
水槽の側方から波長 532nmのレーザシート光を水平に照射した．解像度 1000× 1000画素の
CCD(Carge Coupled Device)カメラを水槽中央上に設置し，粒子の散乱光を撮影した．慣性
系に設置したカメラの撮影間隔を水槽の回転と同期させ，水槽が一回転するごとに一枚の画像
を取り込んだ．カメラには，560nm 以上の光のみを透過させるローパスフィルタを取り付け，
蛍光粒子の反射光のみを撮影した．文献 [97]より．著者らが作成．

折するため，水槽の縁は影となり解析に十分な粒子の輝度値が得られず結果の欠損が生じる．
なお，以下で扱う物理量は全て回転系における値とし，水槽自体の回転速度を除いた値とする．
なお，本実験では作動流体の鉛直方向の変化は少ないと想定している．その根拠については付録 E
に記すが，これは，地衡風調節が起こり，暖かい，または冷たい流体塊が流れ出さないことを想定
しているためである．なお，流速分布については温度風の関係により，底面から距離があるほど速
いと考えられる．

4.3 解析手法
4.3.1 相互相関法 PIV

水槽内の中立粒子の輝度を撮影した微小時間Δ tだけ異なる 2枚の画像を使用し流速を求める．
本実験では 1000× 1000ピクセルの画像を撮影したが，1枚目の画像に数十ピクセル角の小領域を
設定し，その領域に含まれる複数の粒子の輝度値の分布と最も相互相関係数の値が大きくなる 2枚
目の画像の領域を調べる．この相関の高い２つの小領域の空間的なずれを流体の移動量とみなし，
微小時間Δ tで除した値を流速とする．
なお，上記方法では移動量はピクセル値により規定されるため 1 ピクセル分の幅で離散的とな
る．より高解像に流速を算定するため，周囲の相互相関係数から逆数補間を行いサブピクセル精度
にて移動量及び流速を算定し直した．
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4.3.2 SRPIV

相互相関法 PIV解析の結果を粒子速度の第１近似として，個々の粒子を追跡し，最高解像度で
流速を求める．一般に，PIVは，その解像度が低く制限され，精度は混入した粒子数が多いほど高
くなる．一方，粒子追跡法 (PTV)は最高解像度で速度を計測できるが，粒子数が多くなると誤追
跡による誤差が顕著に増加する．SRPIVは PIVと PTVを組み合わせ，両者の短所を補完し，高
粒子群に対する高解像度流速計測を可能とする．相互相関法 PIV解析によって得られた時刻 t，t
+Δ t間の流速が uである領域に含まれる粒子が，Δ t間に uΔ tの距離だけ移動したと想定し，
決定した移動先の近傍に探索領域を設定する．時刻 t＋Δ tの画像中の探索領域内に存在する全て
の粒子を追跡候補粒子とし，それら候補粒子について同様に t+2Δ tまでの粒子追跡を行う．ここ
では，得られた多数の候補粒子軌道の内，最小加速度の原理に基づき，最適な粒子の軌道を決定す
る．すなわち，時刻 t，t＋Δ t，t+2Δ tの 3枚の画像 A，B，Cに対して，AB間及び CD間の
速度の変化が最小のものを対応粒子とし，個々の粒子の速度を求め，領域ごとの流速を定める．な
お，得られた粒子ごとの流速は，竹原，江藤 (2009)[127]によるMLS法を用いて座標系のデータ
へと変換した．

4.4 解析結果
本実験水槽は地球の半球を模している．水槽中央が極域で外周が低緯度となり，半径方向が緯度
方向，円周方向が経度方向に相当する．以後，地球大気に倣い，半径方向の流速を南北流速，円周
方向の流速を東西流速と呼称する．南北流速は南向きを正とし，東西流速は東向きを正とする．地
球大気における用語である帯状平均，南北平均も同様の意味で用いる．また，渦度は相対渦度・鉛
直渦度（東西・南北流速成分による渦度）を意味し，水槽の回転と同方向を正と定義する．正の渦
の向きは，地球における低気圧性の渦の向きであり，負は高気圧性の渦の向きに相当する．回転数
は 30rpm(3.14rad/sec)であり，惑星渦度は 6.28[rad/sec]である (水面形状による流体の鉛直厚
の南北変化がもたらす地形性β効果については付録 Dに記述した)．なお，SRPIVによる解析時間
は，実験開始より 30-40分後であり，以下ではその時刻における結果を示す．

4.4.1 東西流速

図 4.3 に 1 分平均した流速（ベクトル）と東西流速（色, 青は西風，赤は東風）を示す．なお，
SRPIVにより 2秒に 1回ずつ流速を算出するため，1分間では 2秒ごとに 30回の流速が得られた
が，十分な中立粒子の輝度が取れない等の理由で，1分間に 15回以上の流速値が得られなかった領
域については欠損とし白い領域で示した．水槽中央部を囲むように，半径 r=20-50mmの範囲で，
東西流速が正の領域がみられる．これは，地球大気の偏西風ジェットに相当するものと考えられ
る．実験開始から 30-40分の間でこの領域はほぼ円環状を維持し，おおよそ同様の半径 rの位置に
20-50mmの幅を有する．この東西流速が正の領域の内側，外側では東西流速が負の流速が生じる．
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図 4.3 流速（ベクトル）と東西流速（色, 青は西風，赤は東風に相当）. 実線の等値線の領域は
正の東西流速，破線の等値線は負の東西流速の領域である．回転開始から 30-31分の 1分間の
平均値を示す．ここで水槽の回転方向は図に対して反時計回りであり，東西流速は水槽の回転
と同方向を正とする．1分間の平均には 2秒ごと 30回のデータを用いているが，15回以上で流
速が算定できなかった領域については欠損とし，白色で示す．文献 [97]より．著者らが作成．

東西流速の 1 分平均・帯状平均を図 4.4 に示す．水槽の中心では西風（負の東西流速），r=25-
55mm の領域では東風（正の東西流速），より外側の領域では西風（負の東西流速）がみられる．
円の中心付近にみられる西風（負の東西流速）は，別の時刻における 1分平均では正の流速を示す
場合もある．最大値はおおよそ半径 r=37.5mm 付近で 0.2mm/s 程度である．ここでの流速値は
1分間の時間平均をさらに帯状平均しているので，瞬間値および一地点での流速よりオーダーが小
さいことに注意されたい．

4.4.2 南北流速

図 4.5に 1分平均した流速（ベクトル）と南北流速（色，青は北風，赤は南風に相当）を示す．
この図から南北流速は経度方向に交互に向きが変化していることがわかる．
図 4.6は東西流速が最大である半径 r=37.5mm上で南北流速の 1分平均値を取り，これを東西
方向に示したものである．この図から，1分平均した南北流速の最大値の大きさは正（南風：外向
き），負（北風：内向き）ともに 0.3-0.6mm/s程度の間で前後し，正負の流速が交互に並んでいる．
この振幅の数を時々刻々数えると，東西流速の波数は 4から 6程度である．
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図 4.4 東西方向流速の帯状平均．横軸は中心からの距離 r, 解析時間，図 4.3に記した条件で欠
損域は解析対象から除外した．文献 [97]より．著者らが作成．

図 4.5 流速（ベクトル）と南北流速（色，青は北風，赤は南風に相当）．水槽の外向きを正とす
る．解析時刻，白色の欠損域，実線，破線の意味については図 4.3と同様．文献 [97]より．著
者らが作成．

4.4.3 水平渦度と水平発散

図 4.7に 1分平均した流速（ベクトル）と水平渦度（色，青は高気圧性渦，赤は低気圧性渦に相
当）を示す．東西流速の卓越する領域に対して内側に正の渦度，外側に負の渦度が分布し，渦の間
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図 4.6 r=37.5mm における南北流速の経度方向プロット．横軸は経度方向の角度θであり，
x=75-150,y=75 の線分をθ=0，反時計回りを正とする。解析対象時間は図 4.3 と同様．文献
[97]より．著者らが作成．

図 4.7 流速（ベクトル）と相対渦度（色，青は高気圧性渦，赤は低気圧性渦に相当）．水槽の回
転方向と同方向の渦を正（低気圧性）とする． 解析時刻，白色の欠損域，実線，破線の意味に
ついては図 4.3と同様．文献 [97]より．著者らが作成．

を縫うように蛇行する流速ベクトルがみられる．
図 4.8は 1分平均した流速（ベクトル）と水平発散（色：収束は青，発散は赤）を示す．蛇行流
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図 4.8 流速（ベクトル）と水平発散値（色：収束は青，発散は赤）．水平発散値が正の領域で発
散，負の領域で収束する．解析時刻，白色の欠損域，実線，破線の意味については図 4.3 と同
様．文献 [97]より．著者らが作成．

れに対して発散，収束が交互に並ぶように見られる．蛇行流れに沿った上下の層との流体の移動が
存在する．

4.4.4 流速，渦度の時間変化

東西流速が卓越する領域 r=35-40mmにおける，東西流速の時間変化が図 4.9である．細い線は
2秒ごとの値であり，太線はその１分間の移動平均値である．横軸は解析期間である実験開始から
30分以降の経過時間である．実験開始から 30-38分（図中横軸において 0-480s）においては正の
東西流速であり，その大きさは 0.1-0.4mm/s程度の間で周期的に変化している．その周期は 200
秒間程度である．
東西流速の強い領域の内側 (r=20mm 以内) における渦度の時間変化に着目する（図 4.10）．図

からこの対象領域では，実験開始から 30-38分（図中横軸において 0-480s）では，渦度は正の値で
ある．また，渦度の時間変化に着目すると，周期的な強弱がみられる．その位相は図 4.9における
東西流速と類似し、対象領域での回転方向の渦度が大きい時に東西流速は強まり，小さい時は弱ま
る．およそ実験開始から 38-40分（図中横軸において 480-600s）では渦度が負の値を示し，東西流
速も減少した．
この負の渦度が生じ始める前の時刻に相当する，実験開始から 36 分後（図 4.9,4.10 における

360s後）から，渦度と東西流速の分布を 40秒ごとに示す（図 4.11）．渦度について，東西流速の
帯状領域の外側にあった負の渦（図 4.11下において丸印で囲った領域）が中心付近に移動する様
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図 4.9 r=35-40mmにおける東西流速の帯状平均の時間変化．細線は 2秒毎の値を，太線は 1
分間の移動平均値を示す．横軸は解析時刻である実験開始から 30分以降の時間経過を示す．文
献 [97]より．著者らが作成．

図 4.10 r=20mm以内の中心付近渦度の時間変化．細線，太線，横軸については，図 4.9と同
様．文献 [97]より．著者らが作成．

子が観察される．このときの東西流速は，帯状ではなくなり断片的になることが実験開始から 38
分後の図 4.11右図上にて確認できる．同時刻の図 4.9，4.10より，この時刻において中心付近の渦
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図 4.11 東西流速 (上)と渦度 (下)の時間変化．実験開始から 36分，36分 40秒，37分 20秒，
38分（図 4.9,4.9においては時刻 360, 400, 440, 480sに相当）の分布図．時間とともに正の東
西流速帯が円環の形状を崩し、同時に図の上方にあった負 (丸印で示す)の渦が水槽の中心に移
動している．白色の欠損域，実線，破線の意味については図 4.3と同様．文献 [97]より．著者
らが作成．

度および東西流速の平均は減少するが，偏西風は東から吹くことはないので，実際の大気では見ら
れない現象である．南北の温度傾度がある以上，長期及び三次元的な広範囲では正の流速が期待さ
れるが，任意の高さ，1分間という時間スケールの平均をとった本実験の結果では負の流速が観測
された．ただし，10分間の平均では帯状流速が正の領域は円環状となる．

4.5 まとめ
　回転水槽による傾圧不安定波の既往の実験の多くは，規則的な流れの形状が観察しやすいア
ニュラス型の実験装置によって行われてきた．一方，アニュラス型の装置では，内壁の存在により
蛇行の振幅の増大が妨げられる．本研究では蛇行が水槽内壁で制限されないディッシュパン型の実
験装置を用い，流れ場の解析を行った．同条件では，地球における極域に位置する領域の観察が可
能であるという特徴を有する．さらに，実際の大気場においてはブロッキングとして観察される，
高気圧性渦の高緯度側への剥離現象・ジェット気流の蛇行の増大現象を再現可能と考えられる．本
研究では，このディッシュパン型の実験で発生する不規則な蛇行を，現代の最新の流速可視化手法
(PIV法，SRPIV法)を適用し詳細な流速分布を得ることで，偏西風に対応する水槽内の蛇行の時間
変化を定量的に解析した．なお，アニュラス型の実験も含め，回転水槽実験では適用に例のない，
中立粒子を用い流体内部の流速を SRPIV法で可視化した．
直径 150mmの円筒水槽を用い，非回転時の水深 40mm，水槽の回転数 30rpm，底面に循環さ
せる冷水の温度 6℃，温水 36℃の条件で，底面からの高さ 30mmの流れの挙動を解析した．その
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結果，以下のような特徴が得られた．

• おおよそ半径 r=20-50mmの帯状の領域で東西流速（水槽の回転と同方向の流速）が顕著で
あり，南北方向（水槽の半径方向）への蛇行が確認できた．

• 南北流速から，波数は 4から 6程度であり，地球上の偏西風の蛇行の波数と同程度である．
• この東西流速の大きさは 1分間の平均値にして 0.1-0.4mm/sで時間経過とともに周期的に
変化する．その周期は 200秒程度である.また，東西流速が半径 r=20-50mmで負になる場
合も存在する．

• 東西流速が正の帯状領域を境に内側に正（水槽の回転方向と同方向）の渦度，外側に負（水
槽とは反対の回転方向）の渦度が配置していた.これは，対流圏中～上層の低気圧，高気圧
の配置と類似している．

• 水槽の中心付近の空間平均渦度と流速が最大となる半径 r=35-40mm東付近の東西流速の時
間変化は類似しており，ある時間間隔で周期的に変化した．また，水槽外側から水槽中央部
への負の渦度の移動が見られ，これと同期して中心付近の渦度及び東西流速の反転が見ら
れた．

• 上述の挙動は，高気圧性の渦が剥離し，高緯度側へ移動する現象とも解釈できる．これは現
実大気場におけるブロッキングに相当するような渦の剥離現象と類似する．

これらの特徴は，現実の中緯度における高低気圧の渦列，並びに，高緯度に張り出すブロッキング
高気圧の特性に，定性的に類似する．また，本研究では，傾圧不安定の室内実験手法である回転水
槽実験に，最新の流速可視化手法である SRPIVを適用し，流体内部の流速を定量的に抽出した点
で，本分野を前進させるものである．
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第 5章

開水路流れとのアナロジーに着目した
ジェット気流が有するエネルギーと，
ブロッキングの流体力学的な定義の
提案

第 1,2,3章において，既往研究のブロッキングの同定手法を用い，ブロッキングと台風，温帯低
気圧（爆弾低気圧），異常高低温といった極端現象との関係を調べた．本章では，既往研究のブロッ
キングの定義とは異なる，流体力学的な新しい定義を提案する．

5.1 はじめに
ブロッキングは，通常の移動性高気圧よりもスケールの大きな高気圧が高緯度側に張り出し，大
気中上層において通常とは異なる南北ジオポテンシャル高度勾配，温位勾配が一地域に一定期間
（多くの研究では 5日程度）継続した場合に定義される [60, 82]（体系的なレビュー，手法の比較は
Barriopedro et al. (2010)[5]，Barnes et al. (2012)[4]）．強度については，ブロッキング高気圧と
周囲との気圧差の強度や，ブロッキング高低気圧の間に生じる東風の強度が定義された [17]．
上記手法は大気再解析データや気象モデルの計算結果に適用が容易であり，事例解析や統計解
析に広く使われてきた．一方，ブロッキングをより物理的に定義する試みが Riffler (2005)[66]に
よって行われた．彼は，Rossby (1950)[70] によって提案され Armi (1989)[3] により流体実験で
検証された，大気場のジェット気流（以下，ジェット）が有するエネルギーを β面近似下の単純な
式系で定量化する理論を応用し，ブロッキングが多発した冬季と少なかった冬季とを比較した．同
理論における重要なパラメタである Froude/Rossby数 RoF（詳細は後述）を用いて，ブロッキン
グ発生箇所の上流と下流とで運動エネルギーが位置エネルギーに変換されていることを示唆した．
Rossby (1950)[70]により提案されたこの理論は，開水路流れの理論とアナロジーを有する．開水
路流れは，水深が深いほど水底の圧力は高くなり，上述の理論ではジェットの幅が広いほどジェッ
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図 5.1 東西風速 uに放物線分布を仮定した場合の一例．uの y = −a ∼ +aの積分値である流
量 V を一定とし，幅を上流と下流で変化させた場合．文献 [112]より．著者が作成．

ト中心の圧力が高くなる．また開水路流れにおける Froude数 (Fr)に代わり，Froude/Rossby数
(RoF)を用い比エネルギーを定義すると，RoF = 1でエネルギーが最小になる点でも類似する（詳
細は 6.2節）．本研究は，Riffler (2005)[66]の提案した手法を改良し，ジェット（西風）の南北流
速分布の変化を加味することができる理論を構築した．これにより，現実大気場のジェット気流が
有するエネルギーの空間・時間変化を議論可能となり，また，平常時のジェットがブロッキングの
ように蛇行するために必要なエネルギーの値を明らかにした．

5.2 β面におけるジェットの有するエネルギー
先行研究 [3, 70]により示された β近似下におけるジェットのエネルギー解析について説明する．
非発散・非圧縮性流体における地衡風平衡の圧力分布から開始する．

∂p
∂y

= ρ ( f0 − βy) u (5.1)

ここで，pは圧力，yは南北方向（北半球では北→南），uは yの関数で東西方向の風速，ρは大気
の密度， f0 − βyは β近似のコリオリパラメタである．先行研究では yは低緯度から高緯度方向を
正としたが，ここでは図 5.3で後述するように位置エネルギーの低い高緯度側から yを定義するこ
とで理論を明解にする．以下，北半球を対象とする．uは y = −a,+aで u = 0と仮定し，この間
で任意の東西風速によって定義する．流量 V は式 (5.2)であり，ジェットの上下流で保存すると仮
定する（図 5.1）．

V =
∫ +a

−a
udy = Const (5.2)

式 (5.1)をジェットの北端 (y = −a)から任意位置 (y > −a)まで積分するとジェット内部における
南北の圧力分布を得る．

p(y) = p−a + ρ f0

∫ y

−a
udY

︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸
pbase

−ρβ
∫ y

−a
uYdY

︸!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!︸
pexcess

(5.3)
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図 5.2 図 5.1に示した放物線東西風速分布 uに対応する (a)pbase と (b)pexcess の分布．ジェッ
トの幅が 2a1（青線），2a2（赤線），2a3（緑線）の場合．uが放物線分布 (2次関数)の場合図中
pa1, pa2, pa3 はそれぞれ 3a1Vβρ

16 , 3a2Vβρ
16 , 3a3Vβρ

16 となる．横軸の縮尺は (a)と (b)で異なり実際
の大気場では pexcess は pbase に対し 1 ∼ 2 オーダ小さい点に注意されたい．文献 [112] より．
著者が作成．

ここで，p−a はジェットの北端における圧力，Y は積分変数である．図 5.1のように，流量が保存
し，東西風速分布の形が変化しない（後述の式 (5.9)が変化しない）場合，式 (5.3)より pbase は流
線上で一定である．pbase は yの関数で，

pbase(−a) = p−a, pbase(a) = p−a + ρ f0V (5.4)

である（図 5.2(a)）．一方 pexcess はジェットの幅の増大と共に増加する（図 5.2(b)）．Rossby (1950)
は pexcess について開水路流れとの類似点を指摘した．開水路流れでは式 (5.1)の代わりに静水圧平
衡が仮定でき，これを水深方向で積分すると鉛直圧力分布を得る．開水路流れでは水深が深くなる
と水底での圧力が増すように，大気場ではジェットの幅が増大するとジェット中心の圧力が増加す
る．Rossby (1950)[70]は更に，この pexcess の特徴から比エネルギーに関する開水路流れと大気場
のジェットにアナロジーを見出した．ジェットの南北断面におけるエネルギーフラックス G を運
動・位置エネルギーの和から定義する．

G =
∫ a

−a
u
(

u2

2
+

p
ρ

)
dy (5.5)

これに，式 (5.3)を代入すると，

G =
∫ a

−a
u
(

u2

2
+

p
ρ

)
dy

=
∫ a

−a
u
(

u2

2
+

1
ρ

(
p−a + ρ f0

∫ y

−a
udY − ρβ

∫ y

−a
uYdY

))
dy

=
∫ a

−a
u
(

u2

2
+

p−a
ρ

+ f0

∫ y

−a
udY − β

∫ y

−a
uYdY

)
dy

=
∫ a

−a

u3

2
dy +

p−a
ρ

∫ a

−a
udy + f0

∫ a

−a
u
∫ y

−a
udYdy − β

∫ a

−a
u
∫ y

−a
uYdYdy
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ここで，第 3項の積分について考える．

vV(y) =
∫ y

−a
udY

を定義すると，
∫ a

−a
u
∫ y

−a
udYdy =

∫ a

−a

∂vV
∂y

vVdy =
∫ a

−a

1
2

∂vV
2

∂y
dy =

1
2

[∫ a

−a
udY −

∫ −a

−a
udY

]
=

V2

2

となり，最終的に以下が得られる．

G =
p−aV

ρ
︸!!!︷︷!!!︸

PE1

+
f0V2

2︸!!︷︷!!︸
PE2

−β
∫ a

−a
u
∫ y

−a
uYdYdy

︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸
PE3

+
∫ a

−a

u3

2
dy

︸!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!︸
KE

(5.6)

右辺第 1-4項を PE1, PE2, PE3, KEとする．図 5.3の実線は図 5.1,5.2同様に放物線東西風速分布
の場合の p(y) 分布を示す．位置エネルギーフラックスは 3つの項に分けられ，p−a（点線）まで
の圧力に起因する図中の濃い灰色の領域が PE1 に，pbase（破線）と p−a（点線）との間の灰色の
領域が PE2 に，p = pbase + pexcess（実線）と pbase との間の薄い灰色の領域が PE3 に該当する．
p−a , f0 が一定であると考えると，PE1, PE2 は定数となる．これは，図 5.2(a)より，ジェット幅
あたりの圧力分布に変化がないことからもわかる．一方，PE3 と KEにはエネルギーの交換が存在
する．ジェットの幅が広くなるほど PE3 は増大し（図 5.2(b)），ジェットの幅が狭くなるほど KE
が増大する（図 5.1）．これらにより，比エネルギー G0 を定義する．

G0 = KE + PE3 =
∫ a

−a

u3

2
dy − β

∫ a

−a
u
∫ Y

−a
uYdYdy (5.7)

η =
y
a

(5.8)

g(η) =
u(y)
(V/a)

(5.9)

α1 =

∫ 1
−1 g3dη

(∫ 1
−1 gdη

)3 (5.10)

α2 =
−
∫ 1
−1 g

∫ η
−1 gHdHdη

∫ 1
−1 g3dη

(5.11)

RoF =
2KE
PE3

=
V

α2βa3 (5.12)

ここで，式 (5.7),(5.8)にある通り， η, g は無次元化された y, u であり，α1, α2 は東西風速分布 g
の関数である（H は積分変数）．RoF は KEと PE3 の比で表され，東西風速分布 gが一定の場合，
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図 5.3 図 5.1, 5.2に示した放物線東西風速分布 uを例とした，エネルギーフラックスの式 (5.6)
における位置エネルギー成分 PE1（濃い灰色）, PE2（灰色）, PE3（薄い灰色）の概念図．点線
は p−a，破線は図 5.2(a)の pbase，実線は図 5.2(a)の pbase に (b)の pexcess を足したもの（pに
相当）である．文献 [112]より．著者が作成．

図 5.4 開水路流れ（赤線），大気場のジェット気流（黒の実線）の有する無次元化された比エネ
ルギー．点線，破線は大気場のジェット気流のエネルギーの内訳で，それぞれ運動，位置エネル
ギー (KE, PE3)に起因する．式 (5.11)より算出．文献 [112]より．著者が作成．

ジェットの幅に関するパラメタ aのみの関数である．これらより式 (5.7)より無次元化された比エ
ネルギー G0n を得る．

G0 =
β2/3V7/3α1α2/3

2
2

(
Ro2/3

F + 2Ro−1/3
F

)
(5.13)

G0n =
G0(

β2/3V7/3α1α2/3
2

2

) = Ro2/3
F + 2Ro−1/3

F (5.14)

式 (5.14)は開水路流れの比エネルギー式（詳細は文献 [66]））

E0n =
1
2

Fr−4/3 + Fr2/3 (5.15)

と類似した特徴を有する．図 5.4は，大気場におけるジェット及び開水路流れの有する無次元化さ
れた比エネルギーを示す．RoF, Fr = 1にエネルギーの最低値を有し，この前後で二通りのエネル
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図 5.5 (a)ブロッキング発生時の北半球の大気場の一例（2003年 2月 9日）．300hPa面の日平
均東西風速（色）と日風速ベクトル（矢印）．断面 (c)の位置でブロッキングが発生．(b),(c)は
(a)の太い直線における東西風速分布．流量 V がほぼ同等となるよう断面を定義した．(b)では
V = 1.20 × 108m2/s, a = 1503km, (c) では V = 1.36 × 108m2/s, a = 3757km．文献 [112]
より．著者が作成．

ギー状態が規定できる．これは，開水路流れにおいては常流と射流である．一方，大気場のジェッ
トでは，常流れ，射流は，式 (5.12)より位置エネルギー PE3，運動エネルギー KEが卓越する状態
として，ジェットの幅が広い状態，狭い状態と言い換えられる．なお，開水路流れでは比力を定義
できるが，大気場のジェットでは，式 (5.1)の力の釣り合いが流れ方向とは直交し，流れ方向に力
積が存在しない為定義できない．

5.3 任意の緯度，風速分布に対するエネルギー
図 5.5(a)はブロッキング発生時の場の例として，2003年 2月 9日北半球，300hPa面の日平均
東西風速（色）と日風速ベクトル（矢印）を示す（ERA-interim[18]を使用）．断面 (c)の経度帯に
おいてブロッキングが発生しており，アラスカ湾付近にブロッキング高気圧による時計回りの循環
が，その南部に切離低気圧による反時計回りの循環がある．同図の太い直線における東西風速分布
（uに相当）を図 5.5(b),(c)に記す．ブロッキングの上流の断面 (b)では楔状の東西風速分布 uが観
測される．ブロッキング発生箇所 (c)では南から北に西風，東風，西風と分布する．

Riffler (2005)[66]は，前節で紹介した先行研究 [70], [3])の理論をそのままブロッキングが発生
している大気場に適用した． 1994-1995年冬季と 2002-2003年冬季を比較し，後者の方がブロッ
キングが多く発生した理由を解析したが，(i)東西風速分布に関するパラメタ g(η)がブロッキング
発生箇所・非発生箇所で等しいと仮定し，(ii)ジェットの中心緯度 (y = 0に対応)の変化を加味し
なかったため，エネルギーの精緻な導出には至らなかった．図 5.5より，実際の大気場では東西風
の風速分布やその中心緯度はブロッキング発生位置とその上下流で大きく異なる．
前節で紹介した理論の上述 (i), (ii)に対し，以下の操作を行う．
(i)無次元化された比エネルギー式 5.14は， β2/3V7/3α1α2/3

2
2 を定数とし，比エネルギー G0 をこれ

で除すことで得た．しかし，α1, α2 は g(η) の関数であり図 5.5(b),(c)に示すように風速分布 u に
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対して変化する．α1, α2 の変化に耐えうる新たな無次元化された比エネルギー式を導出する必要が
ある．

(ii)式 (5.6)の第 2項 PE2 に含まれる f0 は以下で定義される．

f0 = 2Ωcos
(

πφ

180

)
= 2Ωcos

(πac
2L

)
(5.16)

ここで，ωは地球の自転速度，Lは赤道から北 (南)極点までの距離，φは赤道からジェット中心ま
での余緯度，ac は距離である（図 5.6）．Riffler (2005)[66]は，式 (5.6)において第 2項を定数と仮
定したが，実際には ac の値はジェット中心に依存し変化する．式 (5.6)において，PE2 は G0 に加
味した PE3, KEに対し 1 ∼ 2オーダ大きいため，この誤差は無視できない．また，(i)で述べた無
次元化に際し，βを定数としているが本来は以下で定義される．

β =
πΩ

L
sin
(πac

2L

)
(5.17)

f0, βの変化を加味した比エネルギー式が必要である．
まず，(ii)を考慮するため，式 (5.6)の PE2, PE3, KEから比エネルギー G′

0 を定義する．

G′
0 =

∫ a

−a

u3

2
dy − β

∫ a

−a
u
∫ Y

−a
uYdYdy +

f0V2

2
(5.18)

便宜上，以下の 2つの無次元パラメタを導入する．

α3 = −
∫ 1
−1 g

∫ η
−1 gHdHdη

(∫ 1
−1 gdη

)3 (5.19)

Ro =

(
V
a

)

(
Ωaa

L

) =
VL
Ωa3 (5.20)

これらを用い，式 (5.18)を整理すると，以下を得る．

G′
0 =

V7/3Ω2/3

2L2/3

(
α1Ro2/3 + 2

L
Ω

α3βRo−1/3 +
L2/3

V1/3Ω2/3 f0

)
(5.21)

無次元化された比エネルギー式は以下で与えられる．

G′
0n = α1Ro2/3 + 2

L
Ω

α3βRo−1/3 +
L2/3

V1/3Ω2/3 f0 (5.22)

右辺第 1-3項をそれぞれ KEn, PE3n, PE2n と呼ぶ．式 (5.22)は，

Ro = Romin =
α3βL
α1Ω

(5.23)

（RoF = 1に相当）で最小値，

G′
0nmin = PE2n + 3α1Romin

2/3 (5.24)
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図 5.6 赤道から極点までの距離 L，赤道からジェット中心までの余緯度 φ，距離 ac，ジェット
中心からの距離 yの概念図．文献 [112]より．著者が作成．

図 5.7 無次元化された比エネルギー式 (5.21) の概念図．赤い点線は PE2n を，青い破線は
PE2n + PE3n を，黒い実線は全比エネルギー PE2n + PE3n + KEn = G′

0n を，Ro に対して示
す．図中の矢印は何のパラメタによって PE2n，PE3n，KEn が増加（↑），減少（↓）するかを
表す（式 (5.21), (5.16), (5.17)より明らか）．文献 [112]より．著者が作成．

となる．前節で紹介した理論では，比エネルギーのパラメタは RoF であり，これは運動・位置エ
ネルギーの比またはジェットの幅を代表した．(i), (ii)を加味した式 (5.22)の必要なパラメタは次
の 3 つとなる．(a) ジェットの幅 2a に関するパラメタ．前節で紹介した既往の理論では RoF が，
式 (5.22)では Ro が相当．(b)ジェットの東西風速分布形状 gに規定されるパラメタ (α1, α3)．(c)
ジェットの中心位置 ac に規定されるパラメタ (β, f0)．
式 (5.22)の解釈を図 5.7に示す．横軸は Roであり，図 5.4の横軸である RoF と同様 aの関数で
ある．PE2n は地衡風平衡の式 (5.1)の f面成分による位置エネルギーフラックスでありコリオリパ
ラメタ f0 の増大（緯度の増加）に伴い上昇する（図中紫色の領域）．これは，ある風速分布に対し
て高緯度の方が気圧差が大きい，高緯度ほど強い地衡風が吹くためには気圧差が必要という地衡風
平衡の関係そのものである．次に，PE3n は β効果が大きいほど増加（緯度が高いほど減少）する．
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図 5.8 δ, ϵに対する無次元化された東西風速分布 g(η)（式 (5.25)）．文献 [112]より．著者が作成．

これは緯度に関して PE2n の傾向と相反するが，式 (5.18)より PE2n の方が 1 ∼ 2オーダほど大き
く，全比エネルギー G0n’に対し緯度は増加傾向に働く．しかし，緯度の変化がない場合，前節で
示した通り，PE3n は KEn と同程度のオーダであるため，運動・位置エネルギーの交換とういう点
で意味がある．さらに，PE3n は α3 に対し，KEn は α1 に対し増加する．α1，α3 は，無次元化さ
れた東西風速分布 g(η)の関数である．uの分布に対する G′

0nmin の変化を検証するために以下の 4
次関数 uを想定する．

u(y) = Ay4 + By3 + Cy2 + Dy + E (5.25)

A, B, C, D, Eは定数である．y = −a,+aで u = 0を仮定すると，

u(y) = (y − a) (y + a)
(

A′y2 + B′y + C′
)

であり，式 (5.2)(ジェット内部での東西風速の南北積分は流量 Vと定義)を用いて，定数をもう一
つ削除すると，式 (5.8), (5.9)より以下の g(η)を得る．

g(η) =
(

5ε − 15
4

)
η4 − δη3 +

(
−6ε +

15
4

)
η2 + δη + ε (5.26)

ここで，δ = D
V/a2 , ϵ = E

V/a であり，それぞれ偶関数，奇関数の項に影響する．これを δ, ϵに対し
描画したものが図 5.8であり，これに対応する RoG′

0nmin 図を，図 5.9に示す．図 5.9は中心緯度
(y=0)が北緯 45度，V = 145000000m2/s，の場合である．さらに，δ, ϵに対する α1, α3の分布が図
5.10である．図 5.5 (b),(c)に示すような東西風速分布は図 5.8においては (δ, ϵ) = (0, 1), (0,−0.5)
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図 5.9 赤線は，δ, ϵ に対する無次元化された比エネルギー G′
0n（式 (5.21)）．灰色線は δ =

0, ϵ = 1 の場合の物であり，比較のためにプロットした．中心緯度 (y=0) が北緯 45 度，
V = 145000000 m2/s，の場合．ジェットの幅 2aが赤道から極点までの距離 Lを超える Ro
の領域は影とした．補助線は，比エネルギーの最低値と，その際の Roを示す．

図 5.10 式 (5.25) における δ, ϵ に対する (a)α1, (b)α3 の分布．(b) の白線は α/3 = 0．文献
[112]より．著者が作成．

の場合に類似する．図 5.10(a)は無次元化した東西風速分布 g(η)の最大値が高くなる δ, η の値に
対して，KEn に寄与する α1 が大きくなる傾向を示す．α3 は pexcess による PE3n に寄与するが（式
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図 5.11 (a) 北緯 45度での，δ, ϵ に対する G′
0nmin．(b) 図 5.8 よりブロッキング発生時の東西

風速分布の場合 (δ, ϵ) = (0,−0.5) の緯度に対する G′
0nmin の最低値．文献 [112]より．著者が

作成．

(5.22)），図 5.10(b)より無次元化した東西風速分布 g(η)が高緯度側に偏るほど増大することがわか
る．これも地衡風平衡式 (5.1)より，高緯度側に強い地衡風が吹いているほどそのために強い圧力
差が必要であり高い位置エネルギーを有するからである．図 5.8, 5.10よりブロッキングが発生し
ているような場（図 5.5(c)）では，発生していないような場（図 5.5(b)）に対し，α1, α2は G′

0nを増加
させる側に働く．図 5.11(a)は，北緯 45度における，G′

0n の最小値 G′
0nmin = PE2n + 3α1Romin

2/3

（図 5.7 における Ro = Romin）を (δ, ϵ) に対して示す．図 5.8 よりブロッキングが発生している
場で観察される東西流速である δ = 0, ϵ = −0.5,−1.0付近では，平常時の東西風速分布に相当す
る δ = 0, ϵ = 1の場合に対して G′

0nmin は大きな値を有する．図 5.11(b)は δ = 0, ϵ = −0.5の場
合での中心緯度 (y = 0)に対する G′

0nmin である．ブロッキングが発生する場合の中心緯度は北緯
45-70度付近であるが，G′

0nmin は 7-8程度であることがわかる．ブロッキングが発生する場におい
ては，G′

0nmin は 7-8程度であり，G′
0n はこれ以上の値になる必要がある．なお，本理論における

エネルギーフラックスは，絶対渦度の有するエネルギーの輸送としても解釈可能である．これにつ
いては付録 Gに記載した．

5.4 流速分布と無次元化した比エネルギーの最低値の関係の一般化
前節では例として，4次関数を用いブロッキングが発生している経度帯と他の経度帯の東西風速
の南北分布をモデル化し，ジェットが有する比エネルギーの最低値との関係を調べた．本節では，
これを α1,α3 の二つのパラメタを用いて一般化する．
式 (5.21)に示す無次元化した比エネルギー式を再掲する．

G′
0n = α1Ro2/3 + 2

L
Ω

α3βRo−1/3 +
L2/3

V1/3Ω2/3 f0
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この式において，流速分布が関与するのは α1,α3 のみである．式 (5.23)は，RoF = 1に相当し，

RoF = 1

V
α2βa3 = 1

V
(α3/α1) βa3 = 1

α3 =
V

βa3 α1

α3 = RoFultzα1 (5.27)

と書き換えられる．ここで，RoFultz =
V

βa3 (Fultz 1961[27])である．これより，流速分布のパラメ
タ (α1, α3) の組が上記の式を満たす RoFultz の際に，全比エネルギーは最低値となる．（図 5.7 参
照．）ここで，(α1, α3)を再掲すると，

α1 =

∫ 1
−1 g3dη

(∫ 1
−1 gdη

)3 =
∫ 1

−1
g3dη

α3 = −
∫ 1
−1 g

∫ η
−1 gHdHdη

(∫ 1
−1 gdη

)3 = −
∫ 1

−1
g
∫ η

−1
gHdHdη

である．分母は流量 Vを同 Vで無次元化したものに相当し，1となる．ここで，それぞれのパラメ
タが形容する流速の特徴について以下に記述する．まず，α1 は無次元化した東西風速 g がジェッ
トの北端 η = −1から南端 η = 1の間で偏って分布するほど高い値を有するパラメタであるとわ
かる．これは，狭い南北幅に速い流速で東西風が吹く場合に運動エネルギーが高くなることを表す
パラメタである．一方，α3 は流速分布が高緯度に偏るほど高い値を有するパラメタである．β面
近似下での地衡風の関係より，高緯度ほどある風速に対して高い圧力差が必要であることを表して
おり，位置エネルギーの増大に関与する項である．
図 5.12は，流量 V = 1.45 × 108m，ジェットの中心緯度が北緯 45度 (ac = L/2, φ = 45)の場
合を例とし，式 (5.4)をプロットしたものであり，無次元パラメタ α1, α3 と無次元化した比エネル
ギーの最低値 G′

0nmin との関係を示す．現実大気では，α1 は 4-15程度，α3 は 1-6程度の値を示す．
この領域では，無次元化した比エネルギーの最低値 G′

0nmin は，α1 の変化より α3 の変化に鋭敏で
ある．図中の黒の直線は，式 (5.27)を各 a毎に引いたものである．

5.5 現実大気における本研究で提案する比エネルギーの検証
図 5.5で例としてあげた，ブロッキングが発生した 2003年 2月 9日の大気場を用いて，3節の
理論について検証を行う．図 5.13は同日の帯状平均高度場，温位場，密度場を示す（ERA-interim
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図 5.12 無次元パラメタ α1, α3 と無次元化した比エネルギーの最低値 G′
0nmin との関係（色）．

流量 V = 1.45 × 108m2s−1，ジェットの中心緯度が北緯 45度 (ac = L/2, φ = 45)の場合．図
中の黒の直線は，式 (5.27)を各 a毎に引いたもの．

図 5.13 2003年 2月 9日の圧力面（縦軸）， 帯状平均した高度場（赤），温位場（青），密度場
（緑）．文献 [112]より．著者が作成．

を使用）．2, 3節の理論では，密度 ρ を一定と仮定する．また，空気塊が移動する等温位面を想定
したい．以上の点を加味し，図 5.13より等密度面，等高度面，等温位面がほぼ重なる，12000m 高
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図 5.14 上段は 2003年 2月 9日，12000m高度の東西風速（色），風速（矢印）y = −a, 0, aに
相当する緯度（実線）．中段は各経度でのジェットの有する Ro（黒色）, RoF（灰色）, Romin（赤
色）を示す．下段は各経度でのジェットの有するエネルギー PE2n（赤い点線），PE2n + PE3n
（青い破線），全比エネルギー PE2n + PE3n + KEn（黒い実線）である．文献 [112]より．著者
が作成．

度面を用いて検証することとした．この高度場，ならびに流路の設定方法については，付録 Fに概
要を示す． p−a = 173hPaとして y = −aを設定し，流量 V = 1.45 × 108m2/sとして各経度で
y = aを決定した (ジェットの北端，南端の設定の仕方については付録 Fを参照)．図 5.14上段は，
12000m高度における東西風速分布 u（色）と水平風速（矢印），y = −a, 0, aの緯度帯（実線）を示
す．中段は，各経度での Ro（黒線）, Romin（赤線）, RoF（灰色線）であり，下段はジェットの有す
るエネルギー PE2n（赤い点線），PE2n + PE3n（青い破線），全比エネルギー PE2n + PE3n + KEn

（黒い実線）である．ブロッキングが発生している西経 180-110度では全比エネルギーが 8程度と
比較的高いことが確認でき，Ro < Romin となっている領域が存在する．

5.6 非地衡風成分の寄与について
前節までの開水路に見立てたジェット気流が有する比エネルギーの理論は，地衡風平衡（式

(5.1)）を仮定し定式化を行った．これは，概ね地衡風平衡に沿って流れるジェット気流を切り出
し，そのジェット気流内部のエネルギーを定量化したことに相当する．これに対し，非地衡風成分
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がジェット気流に為す役割について考える．水平方向の運動方程式は，

∂u
∂t

+ u
∂u
∂x

+ v
∂u
∂y

− f v = −1
ρ

∂p
∂x

(5.28)

∂v
∂t

+ u
∂v
∂x

+ v
∂v
∂y

+ f u = −1
ρ

∂p
∂y

(5.29)

である．この節では，南北の座標は図 5.6のようにジェットの中心から低緯度向きに取るのではな
く，一般的な南から北へ取る座標系 (y)に書き換えている．地衡風平衡が成り立つ場合の風速成分
を
(
ug, vg

)
とすると，

f vg =
1
ρ

∂p
∂x

(5.30)

f ug = −1
ρ

∂p
∂x

(5.31)

である．地衡風平衡からずれた分の風速成分 (ua, va)は，

u = ug + ua (5.32)

v = vg + va (5.33)

で表される．これを，式 (5.28), (5.29)に代入すると，

∂u
∂t

+ u
∂u
∂x

+ v
∂u
∂y

− f vg − f va = −1
ρ

∂p
∂x

∂u
∂t

+ u
∂u
∂x

+ v
∂u
∂y

− f va = 0 (5.34)

∂v
∂t

+ u
∂v
∂x

+ v
∂v
∂y

+ f ug + f ua = −1
ρ

∂p
∂y

∂v
∂t

+ u
∂v
∂x

+ v
∂v
∂y

+ f ua = 0 (5.35)

が得られる．これらは，左辺第 4項の非地衡風成分と，加速度項との平衡式である．ここで，各変
数を時間平均の項（上付きバー）と偏差の項（ダッシュ）とに分けると，

∂ (u + u′)
∂t

+
(
u + u′) ∂ (u + u′)

∂x
+
(
v + v′

) ∂ (u + u′)
∂y

− f
(
va + v′a

)
= 0

∂u′

∂t
+
(
u + u′) ∂ (u + u′)

∂x
+
(
v + v′

) ∂ (u + u′)
∂y

− f
(
va + v′a

)
= 0 (5.36)

∂ (v + v′)
∂t

+
(
u + u′) ∂ (v + v′)

∂x
+
(
v + v′

) ∂ (v + v′)
∂y

+ f
(
ua + u′

a
)
= 0

∂v′

∂t
+
(
u + u′) ∂ (v + v′)

∂x
+
(
v + v′

) ∂ (v + v′)
∂y

+ f
(
ua + u′

a
)
= 0 (5.37)
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と書ける．両辺を時間平均すると，偏差の 1乗の項は 0になるので，

∂u′

∂t
+ (u + u′)

∂ (u + u′)
∂x

+ (v + v′)
∂ (u + u′)

∂y
− f (va + v′a) = 0

u
∂u
∂x

+ u′ ∂u′

∂x
+ v

∂u
∂y

+ v′
∂u′

∂y
− f va = 0

u
∂u
∂x

+ v
∂u
∂y

= f va − u′ ∂u′

∂x
− v′

∂u′

∂y

∂

∂x

(
u2

2

)
+ v

∂u
∂y

= f va − u′ ∂u′

∂x
− v′

∂u′

∂y

∂

∂x

(
u2

2

)
+ v

∂u
∂y

= f va −
∂u′2

∂x
+ u′ ∂u′

∂x
− ∂u′v′

∂y
+ u′ ∂v′

∂y

∂

∂x

(
u2

2

)
+ v

∂u
∂y

= f va −
∂u′2

∂x
− ∂u′v′

∂y
(5.38)

∂v′

∂t
+ (u + u′)

∂ (v + v′)
∂x

+ (v + v′)
∂ (v + v′)

∂y
+ f (ua + u′

a) = 0

u
∂v
∂x

+ u′ ∂v′

∂x
+ v

∂v
∂y

+ v′
∂v′

∂y
+ f ua = 0

u
∂v
∂x

+ v
∂v
∂y

= − f ua − u′ ∂v′

∂x
− v′

∂v′

∂y

u
∂v
∂x

+ v
∂v2

∂y
= − f ua − u′ ∂v′

∂x
− v′

∂v′

∂y

u
∂v
∂x

+ v
∂v2

∂y
= − f ua −

∂u′v′

∂x
− v′

∂u′

∂x
− ∂v′2

∂y
− v′

∂v′

∂y

u
∂v
∂x

+ v
∂v2

∂y
= − f ua −

∂u′v′

∂x
− ∂v′2

∂y
(5.39)

前節までの議論では，地衡風平衡の下，等圧線を流路と仮定しその内部のジェット気流の有するエ
ネルギーを定量化した．ここで，式 (5.38)に着目する．右辺第 1項は，非地衡風成分により，等圧
線をまたいで流路に流入する流速成分 va の項である．左辺第 1項は，運動エネルギーの東西変化
である．また，右辺第 2, 3項は時間の偏差の成分（以下渦の成分と呼ぶ）のみで表され，左辺の 2
項は時間平均の成分で表される．これより，式 (5.38)は右辺の非地衡風平衡の成分，渦の成分が，
左辺の時間平均場に与える影響を示すものであることがわかる．
図 5.15, 図 5.16は，1989年 1月 1日-1月 14日の 14日間の時間平均場を例として，時間平均水

平風速と式 (5.38)の各項を示すものである．図 5.15の (a)は時間平均東西風速 u（色）と時間平均
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図 5.15 式 (5.38) の各項の例．1989 年 1 月 11 日-1 月 14 日の 14 日間を時間平均場として，
12000mの高度場を用いて解析．(a)時間平均東西風速 u（色）と時間平均水平風速 (u, v)（ベク
トル）, (b)式 (5.38)の左辺の 1項目，(c)式 (5.38)の左辺の 2項目，(d)式 (5.38)の左辺の 1項
目 +2項目，(e)式 (5.38)の右辺の 1項目．図中の星印は，(a)より東西流速が極大となる地点．
(b)-(e)の実線は 5hPa毎の等圧線．

水平風速 (u, v)（ベクトル）を, (b)は式 (5.38)の左辺の 1項目を，(c)は左辺の 2項目を，(d)は
左辺の 1項目 +2項目 (時間平均場の東西風の運動量輸送)を，(e)は右辺の 1項目（非地衡風成分）
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図 5.16 式 (5.38)の各項の例 (図 5.15の続き)．1989年 1月 1日-1月 14日の 14日間を時間平
均場として，12000mの高度場を用いて解析．(a)式 (5.38)の右辺の 2項目, (b)式 (5.38)の右辺
の 3項目，(c)式 (5.38)の右辺の 2項目 +3項目．図中の星印は，図 5.15(a)より東西流速が極
大となる地点．実線は 5hPa毎の等圧線．

を示す．図 5.16(a)は式 (5.38)の右辺の 2項目, (b)は右辺の 3項目，(c)は右辺の 2項目 +3項目
(渦の成分)である．それぞれの図中星印は，東西流速が極大となる地点 (ジェットストリーク)であ
る（図 5.15(a)参照）．
図 5.15(b), (c)は式 (5.38)の左辺，図 5.15(e)と図 5.16(a), (b)は同式の右辺であるが，ジェット
の強風域（図 5.15(a)の暖色の領域）においては左辺第 1項と右辺第 1項の値が大きく支配的であ
ることがわかる．図中星印で示す時間平均した東西風の極大地点の東西では，時間平均した運動エ
ネルギーの東西変化に相当する左辺第 1項の符号が変わり，運動エネルギーが増加から減少に転じ
ていることがわかる．ただし，東西風の極大地点の上流と下流では，ややジェットの軸が西南西か
ら東北東へ傾いているため，星印の南西側には左辺第 1項が負の領域が存在する．このジェットの
軸の傾きは，図 5.15(c)に示す左辺第 2項にも現れる．同左辺第 2項は時間平均した東西風の南北
輸送を表す項であり，ジェットの軸が西南西から東北東へ傾いている領域では軸の南側で正，北側
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で負となる．これら左辺第 1項と第 2項の和が図 5.15(d)であり，これは，概ね (e)に示す非地衡
風成分（右辺第 1項）とバランスする．従って，ジェットの強風域では時間平均した成分である左
辺第 1項, 2項, 右辺第 1項がバランスすることとなる．
以上はジェットの強風域における議論であるが，東西風速が弱い領域では，渦の成分である右辺
第 2, 3 項は他の項と同程度のオーダであるため無視はできない．図 5.16(a) に示す右辺第 2 項の
絶対値は，東西流速の東西方向のばらつきを表すが，太平洋付近で比較的高い値を示すことがわか
る．また，図 5.16(b)に示す右辺第 3項は，東西風の南北輸送に関連する項である．
ここで，前節にて定義したジェットの南北幅の半分の長さである a と非地衡風との関係につい
て，Hoskins et al. (1983)[32], Hoskins (1983)[33] に準拠し考察する．Hoskins (1983)[33] は，
東西方向の非地衡風成分の運動方程式を用いて，ジェット気流の風速が極大となる地点の前後の時
間平均場，及び渦の成分について考察を与えている．上述のように，式 (5.38)の時間平均場の運動
エネルギーの東西輸送（左辺第 1項）と非地衡風成分 (右辺第 1項)とがバランスすることを，さ
らに，ジェット気流をはさむ二つの流線が南北に広がる地点では，渦の成分（右辺第 2,3項）が非
地衡風成分とバランスすることを示した．
本研究におけるジェットの南北幅のパラメタ aについて，式 (5.38)から説明を試みる．ジェット

気流の南北幅が縮小する地点では，時間平均した東西風の運動エネルギーの東西変化に相当する左
辺第 1項は正の値を，拡大する地点では負の値を示す（図 5.15(b)参照）．これは，前節までの運動
エネルギーフラックスに相当する KEn の増加に伴い Roが増加（ジェット幅 2aが減少）すること
と整合的である．同項は，

∂

∂x

(
u2

2

)
=

1
2

∂

∂x

(
∂S
∂y

)2

(5.40)

であり，流線 S の南北勾配の東西変化に起因する量であり，ジェットの東西収束・発散と関連のあ
る物理量である．従って，図 5.15より，同項とほぼ同等の分布となる非地衡風成分（式 (5.38)右
辺第 1項）が運動エネルギーの変動並びに流線の収束・発散をもたらしていると，解釈できる．
図 5.17 は，式 (5.38) の各項の南北平均値と，ジェットの南北幅のパラメタ a の時間平均 a の

東西変化との相関関係である．1989 年 1 月 1 日から 3 月 31 日までの 90 日間の再解析データ
(ERA-interim) を使用した．2 週間移動平均に対し，式 (5.38) の各項を各グリッドで計算し，以
下のジェットの流路の範囲で南北の平均値を各経度ごと（0.75 度毎）に計算し全時刻・全緯度で
プロットした．ジェットの流路は，6.2-6.3節のジェット気流の比エネルギーの同定手法に準拠し，
ジェットの北端の位置 (p−a) を高度 12000m における 176hPa 等値線とし，その緯度から積算し
南北風速の積分値 V(流量)が 1.2 × 108[m2s−1] となる緯度をジェットの南端とした．この流路を
6 時間おきに計算し，この南北幅の 1/2 の 2 週間平均を u とし，その東西微分を計算した．5 つ
の項のうち，同図 (a), (c)に示す，運動エネルギーの南北変化，非地衡風成分の項のジェット内部
での南北平均値は，ジェット幅のパラメタ a の東西変化と強い負の相関を有し，それぞれ相関係
数は-0.69, 0.66である．一方，Hoskins et al. (1983)[32]では，渦の成分（式 (5.38)の右辺第 2,3
項）が非地衡風成分と，ジェットの極大となる地点の下流（ジェットの流線の発散部）域極域側に
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図 5.17 式 (5.38)の各項の南北平均値とジェットの南北幅のパラメタ aの東西変化との相関関
係．1989 年 1 月 1 日から 3 月 31 日までの 90 日間の再解析データ (ERA-interim) を使用．2
週間移動平均に対し，式 (5.38)の各項を各グリッドで計算し，以下のジェットの流路の範囲で南
北の平均値を各経度ごと（0.75度毎）に計算し全時刻・全緯度でプロットした．ジェットの流路
は，6.2-6.3節のジェット気流の比エネルギーの同定手法に準拠し，ジェットの北端の位置 (p−a)
を高度 12000m における 176hPa 等値線とし，その緯度から積算し南北風速の積分値 V(流量)
が 1.2 × 108[m2s−1]となる緯度をジェットの南端とした．この流路を 6時間おきに計算し，こ
の南北幅の 1/2の 2週間平均を uとし，その東西微分を計算した．(a)左辺第 1項, (b)左辺第
2項, (c)右辺第 1項, (d)右辺第 2項, (e)右辺第 3項．
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てバランスすることを示した．これより，同地点とジェットの南北幅のパラメタ aとの関連も予想
されるが，図 (d), (e)に示す通り，両者の正・負の相関は，時間平均した運動エネルギーの南北変
化，非地衡風成分の項に比べ低い．これは，渦の成分が各時刻・各地点で定義されるのに対し，各
時刻でその位置を変化させるジェットの北端と南端で定義されるジェットの流路を時間平均して求
めた aは，互いの相関を見る上で不適であるためと考えられる．
本節の結論をまとめると，以下のようになる．非地衡風成分により，等圧線をまたいで空気塊が
移動する場合，時間平均場の運動エネルギーの東西変化，渦の西風運動量の南北輸送が生じ，これ
がジェットの南北幅を拡大・縮小させる．この程度により対象とした時間平均場のジェットの南北
幅が変化することから，非地衡風的な風速成分が，ジェットの南北幅を時系列的に変化させること
がわかる．

5.7 本研究で提案する比エネルギーの時系列変化
図 5.18は，1989年 1月 1日から 3月 31日までの，北半球の偏西風ジェットが有する比エネル
ギーの時系列変化を示す．6時間おきの ERA-interimのデータを使用し，気圧面のデータを高度
面に内挿し，高度 12000mの風速場を用いて算出した．p−a = 176.0[hPa]とし，どの緯度でも流
量 V = 1.2 × 108[m2/s]となるよう，aを設定した．これは，偏西風ジェットがどの経度帯でも含
まれるよう設定した．(a)は全比エネルギー G′

0n = KEn + PE2n + PE3n を，(b)は KEn を，(c)
は PE2n を，(d)は PE3n を示す．全図中の黒線内部は Tibaldi and Molteni (1990)[82]によるブ
ロッキングインデックス (TMインデックス)が東西 15度以上のブロッキング発生経度帯である．
ここで，TMインデックスは 1章の式 (1.1), (1.2),(1.3),(1.4),(1.5)で与えられる．白線内部は，(a)
が示す全比エネルギー G′

0n が 8以上の領域である．
まずは，図 5.18(a)に着目する．図中央部の東経 120度から西経 120度付近は太平洋付近である
が，TM インデックス（図中黒線）は 2 月 1 日頃から太平洋ブロッキング発生を示す．また，比
較的に全比エネルギー G′

0n が高い領域（図中白線）も TMインデックスによるブロッキング発生
領域と類似した時刻・地域にて生じていることがわかる．東西風速の南北分布として四次関数を
想定し，エネルギーの最低値を議論した図 5.11 では，ブロッキングに代表される風速場 (例えば
δ = 0, ϵ = 0.5, 図 5.5(c)に類似)が持ちうる全比エネルギー G′

0n の最低値は高いことがわかって
いるが，現実大気場ではブロッキング発生域では全比エネルギー G′

0n が高い領域でブロッキング
が発生していることがわかる．次に，太平洋域よりも上流側である東経 60度から東経 120度付近
では全比エネルギー G′

0n に着目する．同区間を概ね 4-5 日で全比エネルギー G′
0n が輸送されて

いることが見て取れる．
次に，図 5.18(b) に示す運動エネルギー KEn に着目する．ブロッキングが発生している領域の

上流では，数日前に KEn が高い．一方，ブロッキング発生域では KEn は決して高くはない．一
方，図 5.18(c), (d)は位置エネルギーである PE2n, PE3n を示すが，これらはブロッキング発生域
で高い値を有する．ブロッキングの形成の前後で，運動エネルギー KEn は位置エネルギー PE2n,
PE3n に変換され，かつ全比エネルギー G′

0n が上昇することがわかる．
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図 5.18 1989 年 1 月 1 日から 3 月 31 日までの比エネルギーの時系列変化．ERA-interim
を使用．6 時間ごとに算出．高度 12000m の風速場を用いて算出．p−a = 176.0[hPa] とし，
どの緯度でも流量 V = 1.2 × 108[m2/s] となるよう，a を設定した．(a) 全比エネルギー
G′

0n = KEn + PE2n + PE3n, (b) KEn, (c) PE2n, (d) PE3n．全図中の黒線内部は Tibaldi and
Molteni (1990)[82]によるブロッキングインデックスが東西 15度以上続けて満たされるブロッ
キング発生経度帯．白線内部は，(a)が示す全比エネルギー G′

0n が 8以上の領域．

5.8 まとめ
1, 2, 3章で述べた通り，ブロッキング現象は防災上その予測が重要である一方，文献 [82, 56, 124]
は，数日前からの予報においてブロッキングの発生頻度が過小に予測される傾向があることを指摘
している．ブロッキングの発生を，簡単な物理法則を物差しとして適用し，定義・予測する手法が
存在すれば非常に有意義である．
本研究では，Rossby(1950)[70] により提唱された開水路とジェット気流とのアナロジーの理論

98



を用い，ジェット気流が有する比エネルギーからブロッキングを定義し，また比エネルギーの増減
でブロッキング発生の予兆を探知可能かを検証した．本理論は，開水路流れにおいて，射流と常流
が存在するように，ジェット気流においても運動エネルギーが卓越するジェットの南北幅が狭い
状態，位置エネルギーが卓越しジェットの幅が広い状態が存在することを指摘した（図 5.4）．こ
れは，東西に流れるジェット気流を，地衡風近似のもとで定義される一種の流量が保存された流
路（河道）ととらえ，その内部のエネルギーを各経度における南北方向の断面（河道の横断方向
断面に相当）で算出する手法と言い換えることができる．なお，ここで，各断面での流量の保存
は，式 (5.3)において，第 3項の pexcess が第 2項の pbase に比べてオーダが小さいことに起因し，
式 (5.4)の二つ目の式において右辺第 1項を左辺に移行することで，確認できる．これは，近似的
に，地衡風平衡のもとでは，等圧線に沿って流れが存在し，二つの等圧線に挟まれた領域には，あ
る流量の風が吹くことを前提としている．さらに，Rossby(1950) はブロッキング発生の前後で，
ジェット気流の幅が大きく変化し，ブロッキングの上流（西側）と下流（東側）で，運動エネル
ギーが卓越する状態から位置エネルギーが卓越する状態に変化することを指摘した．このジェット
の幅は，Rossby(1950)[70], 及び同理論を室内実験に適用した Armi(1989)[3]，現実大気に拡張し
た Riffler(2005)[66]では，Froude/Rossby数 RoF の変化として扱われ，ブロッキング発生の上流
下流で急変するパラメタとして用いられた．彼らの手法においては，ジェット気流の東西風速の南
北分布を無次元化したパラメタ gが一定であると仮定し，また，ジェットの中心緯度が変化しない
という条件のもと上記の解析を行った．
これに対し，本研究では，ブロッキング近傍及びブロッキング自身が有する比エネルギーを，平
常時の東西に流れる偏西風の比エネルギーと比較することで，偏西風が南北に大きく蛇行するブ
ロッキングを定義した．Rossby(1950)[70] の理論で定数と仮定された，ジェット気流の東西風速
の南北分布を無次元化したパラメタ g，中心緯度を可変とし，新たにジェット気流が有する比エ
ネルギーを定義し直した．この変更の意味について詳述すると以下の通りである．Rossby(1950)
らが対象としたジェット気流は，ブロッキングが発生している経度帯の上流および下流であり，
ジェット気流の東西風速の南北分布は概ね放物線関数であり，緯度帯も変化しないことから，十
分な近似が成り立っていた．さらに，開水路流れとのアナロジーがたった一つの無次元数で表さ
れる点で，第一義的に重要な要素のみを抽出した近似であったと言える．一方，本研究では，東
西風の南北分布が全く異なる二つの流れ場（平常時の東西に流れるジェット気流（図 5.5(b) や図
5.8 の δ = 0, ϵ = 1），ブロッキング発生時の南北に分流したジェット気流（図 5.5(c) や図 5.8 の
δ = 0, ϵ = −1）を，同一の閾値で比較するため，ジェット気流の東西風速の南北分布を無次元化し
たパラメタ g，中心緯度を可変とした．この結果，Rossby(1950)の理論では，RoF をパラメタと
し単一の比エネルギー線で表現されていたものが，流速分布に応じて，多数の比エネルギー線が得
られた（図 5.8）．Rossby(1950)の理論では，東西風速の南北分布・またはジェットの中心緯度が
大きく変化する場合，図 5.4の縦軸と横軸は比較不可能であったが，新しく定義した比エネルギー
線は，縦軸と横軸を同一のパラメタでスケーリングしているため，比較可能である．これにより，
ブロッキングのようにジェットが南北に分流する場合，または，高緯度側に偏って流れ場が形成さ
れる場合，ジェット気流の比エネルギーは平常時のジェット気流に比べ，高い比エネルギーを有さ
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なければならないことがわかった．
なお，上述の通り，この理論は，ジェットの各南北断面において，流量が保存することを仮定し
ている．流量が保存する限り，流路（河川でいう河道）の南北幅は変化し得ないが，現実大気では
これが日々変動し，ジェット気流が蛇行し，またブロッキングが生じる．流量保存は地衡風平衡の
もと仮定したが，現実大気には地衡風よりも小さなオーダで非地衡風が存在する．Hoskins et al.
(1983), Hoskins(1983)[32, 33] は非地衡風の存在が，ジェットの南北幅を変化させることを指摘
していることから，本研究における流路の南北幅の時間変化を，非地衡風成分によって説明した．
ジェット気流の東西風速が最大となる前後において，ジェットの南北幅は減少・増加する．これ
は，ジェットの西風が最大となる西側においては，東西風が急変するため，南北の圧力傾度に対し
コリオリ力が十分にバランスするための東西風を形成できないことに由来する．同様，ジェットの
西風が最大となる東側においては，南北の圧力傾度に対し東西風の減速が間に合わず，コリオリ力
が過剰に働いてしまうことにより，非地衡風成分が生じる．これらの成分は，時間平均場の加速度
と平衡し，ジェットの幅を変化させる．本研究におけるジェットの南北幅 2a はこの効果をパラメ
タライズしており，これにより，時事刻々，ジェット幅が変化することが説明できる．さらに，等
圧線をまたいで流入する空気塊が，ジェットの比エネルギーの増減に関与していると考えられる．
以上により，ブロッキング発生箇所・平常時のジェット気流両者に適用可能な比エネルギー式の
構築と，その物理的な説明を行った．これを，現実の大気場に適用し，同理論を検証した．比エネ
ルギーが高い領域においてブロッキングが形成されていること，既往のブロッキングの定義と良い
対応関係にあることを確認した．なお，検証に用いた 1989年 1-3月において，太平洋ブロッキン
グが 2-3 月に多発したが，この上流（西側）にあたる東経 120-150 度付近に運動エネルギーが高
まった数日後にブロッキングが形成されていることがわかった．この経度帯は，東西風が最大とな
るジェットストリークの位置と合致する．これは，ブロッキング形成以前に，形成箇所の上流（西
側）域で運動エネルギーが高まると，この空気塊が下流に輸送された際に，太平洋でジェットの幅
が広がり，さらにブロッキングの東西風速の南北分布が形成される条件を満たすため，ブロッキン
グが発生すると解釈ができる．
以上より，本研究では，偏西風ジェットを地衡風平衡の仮定のもと一つの流路と捉え，その流路
を流れる空気塊が有するエネルギーの増減から，ブロッキングが発生しうる状態を定性的・定量的
に説明したとともに，ブロッキング発生の予測に資する偏西風のエネルギー輸送を可視化する手法
を提案したことになる．
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第 6章

終わりに

以下に，本研究のまとめと主要な成果を説明する．
北半球においてブロッキングが最も発生する領域は北太平洋域 [82, 60, 54]であり，この地域に
隣接する日本列島の気象・気候はブロッキングの影響を色濃く受ける．既往のブロッキング同定手
法を用い，ブロッキングの発生頻度を計算すると，同地域では数十%（100日あれば数十日）とい
う高い確率でブロッキングが発生することから，ブロッキングが発生すれば，必ず極端現象が発生
するというものでもない．
本研究では高頻度で発生する北太平洋ブロッキングと低い頻度で生じる極端現象との関係を解明
することを一つの着眼点として，既往研究においては日本周辺の極端現象とブロッキングとの事例
解析・統計解析が少ないことから，近年の豪雨事例（1.4節），高潮事例（2章），異常高低温事例
（3章）に着目し，解析を行った．ここで取り上げる 2015年関東東北豪雨事例は，首都東京都を流
れる利根川流域において河川が決壊した深刻な事例であり，また，2014年根室高潮事例は，水防
法改正にともなう，北日本の高潮災害に対する計画に温帯低気圧の重要性が盛り込まれた，契機と
なる事例であった．さらに，台風の進路が偏西風の蛇行により規定され北海道に豪雨をもたらした
2016年 8月の複数の台風事例についても，解析を行った．これについては付録 Hに記した．北海
道には 3年に 1度程度の頻度で台風が上陸するが，2016年 8月は 3つの台風が上陸し，これ以外
にも 3つの台風が北海道周辺に接近した異例な年であった．台風が北海道に到達すれば，九州・四
国・本州と同様に極端豪雨災害が発生することを示す特徴的な事例であった．

2014年 12月中旬に発生した爆弾低気圧とブロッキングとの関連に着目した解析結果は以下の成
果を得た．なお，本事例を取り上げた理由の一つとしては，本事例は，北日本の高潮に対するソフ
ト的な防災計画において，これまで気象外力として全国一律で考えられてきた台風ではなく，爆弾
低気圧を加味する重要性から，2015年水防法一部改正の際に加味された点に着眼している．台風
が熱帯における水蒸気供給と鉛直不安定にその力学的な駆動力を有するのに対し，爆弾低気圧（温
帯低気圧）は中緯度における傾圧不安定にその成因を有すため，それぞれの強度に関しては，緯度
とともに減少．増加する．過去 40年間の爆弾低気圧と台風の過去最低中心気圧を日本周辺の各地
点で求め，北緯 35度付近を境に，南側で台風が強く，北側で爆弾低気圧が強いことを示した．な
お，高潮災害や強風災害に対しては，低気圧性擾乱の強度（中心気圧）のみならず，その停滞性も
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重要である．特に高潮災害については，爆弾低気圧が停滞することにより，気圧の低下に伴う潮位
の上昇が，満潮と重なるリスクが高まる．これらの視点を有し，台風と爆弾低気圧の移動速度につ
いても解析を行った．台風は中緯度の西風ジェットが弱い夏季に多発するのに比べて，爆弾低気圧
は西風ジェットが強い冬季に多発する．これより，台風の移動速度と爆弾低気圧の移動速度を比較
すると，平均的には台風の方がゆっくりと進み，かつ台風は西風ジェット帯である北日本の位置す
る緯度帯で加速する傾向にあることがわかる．一方，過去 40年間で，最も移動速度が遅かった事
例に着目すると，爆弾低気圧の移動速度が台風よりも遅い事例が日本周辺の各地点に存在する．こ
の特徴は特にオホーツク海周辺や北海道，東北地方の西岸・東岸（北日本周辺）で顕著である．こ
れは，冒頭で着目した根室高潮事例においても確認された特徴で，二つの爆弾低気圧のうち，太平
洋沿岸を通過した爆弾低気圧は，根室沖に 24時間以上停滞し，満潮時と重なることで，高潮災害
が発生するに至った．さらに，同事例では，爆弾低気圧の北方であるオホーツク海付近にブロッキ
ング高気圧・低気圧により形成される双極型のブロッキングが位置していたことが確認された．北
日本地域において，爆弾低気圧が極端に停滞する事例がある根拠の一つとして，爆弾低気圧同様冬
季に発生しやすいブロッキングがその移動を阻害しているという可能性が示唆される．まず，北日
本の対象領域において爆弾低気圧が 1日以上留まった日について，解析を行うと，ブロッキングの
発生頻度は 2014年根室高潮事例同様オホーツク海付近で顕著に高いことがわかった．これは，現
象としては，強力な爆弾低気圧が日本付近で停滞する場合は，他の爆弾低気圧の事例よりも，日本
列島東側の近い位置にオメガ型のブロッキングが位置していたことを意味する．
なお，気象外力による水文災害を考慮する上では，将来気候における気象要素の振る舞いを予
測することも重要である．3 章にて過去の強い停滞性と強度を記録した爆弾低気圧の統計解析を
行ったところ，多くの場合ブロッキングが日本の東部に存在するという位置関係を明らかにした．
そこで，世界各国の気象機関が公表した将来予測結果（第 3期結合モデル相互比較計画, Coupled
Model Intercomparison Project Phase 3, CMIP3）を用い同様の解析を行ったところ，過去気候
におけるブロッキングと停滞し強度の強い爆弾低気圧の位置関係が，将来気候においても同様重要
であることを確認した．
なお，既往研究により日本への影響が大きい北太平洋付近に発生する冬季のブロッキングは，そ
の発生位置を将来気候においては北東方向へ移動することが示唆された [54]．本論文では，このブ
ロッキング発生位置の北東シフトが，日本の気温と降水に与える影響を調査し，特に低温が重要で
あることを示した．さらに，将来気候においては，平均気温の上昇により過去気候で発生していた
ような低温日は発生しにくくなるが，気温の極端な低温偏差が程頻度で発生する一方，日本周辺の
広範囲に一度に発生しやすくなる．この傾向は，ブロッキングによってもたらされる低温な日にお
いても同様観察され，ブロッキングの発生頻度・強度が連動して減少することを示した．
上述のように，ブロッキングは防災上その予測が重要であり，発生の予測，維持の予測を行うこ
とは困難である．1.3節に示すような簡単なインデックスによって，ブロッキングの発生を同定し，
かつ予測につながる物理量を検出できれば便利である．
本研究では，Rossby(1950)[70] により提唱された開水路とジェット気流とのアナロジーの理論

を用い，ジェット気流が有する比エネルギーからブロッキングを定義し，また比エネルギーの増減
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でブロッキング発生の予兆を探知可能かを検証した．彼らの手法においては，ジェット気流の東西
風速の南北分布を無次元化したパラメタ gが一定であると仮定し，また，ジェットの中心緯度が変
化しないという条件のもと上記の解析を行った．これに対し，本研究では，ブロッキング近傍及び
ブロッキング自身が有する比エネルギーを同定可能とするため上述の仮定を除いた比エネルギー式
を展開し，平常時の東西に流れる偏西風の比エネルギーと比較可能とすることで，偏西風が南北に
大きく蛇行するブロッキングをエネルギーが高い状態として定義した．
なお，上述の通り，この理論は，ジェットの各南北断面において，流量が保存することを仮定し
ている．流量が保存する限り，流路（河川でいう河道）の南北幅は変化し得ないが，現実大気では
これが日々変動し，ジェット気流が蛇行し，またブロッキングが生じる．Hoskins et al. (1983),
Hoskins(1983)[32, 33]は非地衡風の存在が，ジェットの南北幅を変化させることを指摘している
ことから，本研究における流路の南北幅の時間変化を，非地衡風成分によって説明した．これを元
に，本研究におけるジェットの南北幅 2aは非地衡風成分をパラメタライズしており，これにより，
時事刻々，ジェット幅が変化することを説明した．
以上により構築したジェット気流が有する比エネルギーの理論を，ブロッキングが発生した実際
の大気場に適用した．比エネルギーが高い領域においてブロッキングが形成されていること，既往
のブロッキングの定義と良い対応関係にあることを確認した．なお，検証に用いた 1989年 1-3月
において，太平洋ブロッキングが 2-3月に多発したが，この上流（西側）にあたる東経 120-150度
付近に運動エネルギーが高まった数日後にブロッキングが形成されていることがわかった．この経
度帯は，東西風が最大となるジェットストリークの位置と合致する．これは，ブロッキング形成以
前に，形成箇所の上流（西側）域で運動エネルギーが高まると，この空気塊が下流に輸送された際
に，太平洋でジェットの幅が広がり，さらにブロッキングの特徴であるジェットの分流のための比
エネルギーの条件を満たすため，ブロッキングが発生すると解釈ができる．
以上より，本研究では，偏西風ジェットを地衡風平衡の仮定のもと一つの流路と捉え，その流路
を流れる空気塊が有するエネルギーの増減から，ブロッキングが発生しうる状態を定性的・定量的
に説明したとともに，ブロッキング発生の予測に資する偏西風のエネルギー輸送を可視化する手法
を提案したことになる．
なお，ブロッキング現象は偏西風の蛇行に起因する．移動性高低気圧に特徴付けられる偏西風の
蛇行について，1950 年代より今日まで行われてきた [25, 30]，傾圧不安定波を再現する回転水槽
実験を行った．本研究では，偏西風の蛇行（振幅）の増大現象であるブロッキングに着目し，傾圧
不安定波の振幅が実験水槽により固定されないディッシュパン型の実験 [25]を行った．回転水槽
実験における新しい試みとして PIV(Particle Image Velocimetry)法, SRPIV（Super Resolution
PIV)法を用い，流体内部に中立粒子を混入し，これをシート状にレーザを水平方向に挿入するこ
とで，流体内部のある高さの流速場を抽出可能であることを実証した．移動性高低気圧と類似した
渦列が形成され，ブロッキングに類似した渦の剥離現象とそれに伴う東西風の減速も観察された．
以上のように，大規模自然災害をもたらすブロッキングについて，近年の日本における主要な極
端現象の事例・統計解析を行い，大規模スケールの気象現象がローカルな暴風・豪雨豪雪・高潮・
寒波・熱波に与える影響を気候変動の影響も加味した重要な知見を得た．さらに，流体力学的な理
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論構築によりブロッキング形成・持続の説明に資する新しい尺度となる偏西風ジェットが有するエ
ネルギーの理論を構築した．
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推定, 平成 27年度土木学会北海道支部論文報告集, 72, B-30, 2016.

17. 一瀬輪子, 北野慈和, 山田朋人, 渡部靖憲, 泉典洋: 底面に熱源を持つ回転水槽実験における
回転初期の遷移過程と高さ依存性, 平成 27 年度土木学会北海道支部論文報告集, 72, B-29,
2016.

18. 北野慈和，山田朋人: 北西太平洋を通過する爆弾低気圧と台風の比較, 応用力学会アブスト
ラクト, 2016.

19. 一瀬輪子, 北野慈和, 山田朋人: 水惑星条件下における海表面温度変化に対する極端現象の応
答, 地球環境シンポジウム講演集, 2016.

20. 北野慈和, 山田朋人: 開水路流れとの類似点に着眼したジェット気流のエネルギー解析, 日本
気象学会 2016年度秋季大会講演要項集, 110, p. 166, 2016.

国外査読なし論文

1. Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA, Norihiro IZUMI: The Interaction between
Velocity and Density Profiles in the Atmospheric Boundary Layer, 6th Conference of the
Asia Pacific Association of Hydrology and Water Resources, 巻号無し, P15, 2013.

2. Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA and Norihiro IZUMI: The Interaction be-
tween Velocity and Density Profiles in the Atmospheric Boundary Layer, Abstract, 3rd
Hydrology delivers Earth System Science to Society, 巻号無し, 2013.

3. Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA: Study on Atmospheric Blocking and
Meridional Temperature Difference Utilizing Global Climate Models and Laboratory
Experiment, Abstract, 7th International Scientific Conference on the Global Water and
Energy Cycle, 巻号無し, 3. Modeling. predicting and Attributing climate extremes,
2014.

4. Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA: Study on Mid-latitude Westerly Waves and
Meridional Temperature Difference Utilizing Global Climate Models and Laboratory
Experiment, Abstract of AOGS 11th Annual Meeting (Online), 巻号無し, AS36-A028,
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2014.
5. Yoshikazu Kitano, Tomohito J. Yamada: Spatial Change of Blocking Frequency and

Extreme Events with Global Warming, Abstract, 13th International Regional Spectral
Model Workshop, 巻号無し, 31, 2014.

6. Yoshikazu Kitano, Tomohito J. Yamada: Analysis of cold weather over Japan with
global warming utilizing CMIP5 models, Abstract of AOGS 12th Annual Meeting (On-
line), 巻号無し, AS11-A032, 2015.

7. Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA: Relationship between atmospheric block-
ing and cold weather over Japan in CMIP5 models, Abstract, International WS Issues in
downscaling of climate change projection, 巻号無し, 17, 2015.【招待講演の要旨】

8. Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: The statistical analysis of the explosively
developing extratropical cyclone in the northwestern Pacific region and North Pacific
blocking, Abstract (MAHASRI (Monsoon Asian Hydro-Atmosphere Scientific Research and
Prediction Initiative) 2016) , 巻号無し, 2016.

9. Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: An experimental study of thermal con-
vection in an open cylinder, Abstract (European Geosciences Union 2016) , 巻号無し,
2016.

10. Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: A statistical Analysis of Explosively De-
veloping Extratropical Cyclone through Northern Japan and North Pacific Blocking,
Abstract (European Geosciences Union 2016) , 巻号無し, 2016.

11. Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: The statistical analysis of the explosively
developing extratropical cyclone in northern Japan and Atmospheric blocking, Ab-
stract (JpGU (Japan Geoscience Union) 2016) , 巻号無し, 2016.

12. Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: The statistical investigation of the ex-
plosive cyclone in the northwest Pacific Ocean and Atmospheric blocking, Abstract
(AOGS (Asia Oceania Geoscience Society) 2016), 巻号無し, 2016.

解説など

1. 乙部直人, 筆保弘徳, 菅田誠治, 伊賀啓太, 佐藤正樹, 田島俊彦, 佐藤元, 酒井敏, 三村和男, 山
田朋人, 北野慈和, 回転水槽実験のこれまでとこれから, 日本気象学会機関誌「天気」, 日本
気象学会, Vol.63, No.7, 5-25, 2016.【査読過程を経た】

2. 山田朋人ら: 土木学会２０１５年関東東北豪雨 報告書 第 2章 気象・降雨特性・降水の時空
間分布とメカニズム, 土木学会・地盤工学会合同調査団, 巻号無し, pp. 9-17, 2016 (関東東北
豪雨発生時の総観規模場の気象特性について，本論文著者の成果が掲載された).
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発表
国内査読あり発表

口頭発表
1. ○北野慈和, 山田朋人, 泉典洋: 大気密度成層における擾乱の発達過程, 第 20回地球環境シ
ンポジウム, A-23, 京都大学桂キャンパス C クラスター (京都府・京都市), 2012 年 9 月 13
日 (木)-14日 (金).

2. ○北野慈和, 山田朋人, 泉典洋: 大気中の境界面における流速分布及び密度分布が与える擾乱
への影響の考察, 第 58回水工学講演会, 146, 神戸大学工学研究科キャンパス (兵庫県・神戸
市), 2014年 3月 4日 (火)-6日 (木).

3. ○北野慈和, 山田朋人: 気候変動に伴う冬季における太平洋ブロッキングの北東シフトと日
本周辺の低温日との関係, 第 23 回地球環境シンポジウム, A-29, 北海道大学工学部フロン
ティア応用化学研究棟 (北海道・札幌市), 2015年 9月 2日 (水)-4日 (金).

4. ○一瀬輪子, 北野慈和, 山田朋人, 渡部靖憲, 泉典洋: 底面の加熱および冷却を伴う回転水槽実
験による傾圧不安定波の再現, 第 23回地球環境シンポジウム, A-54, 北海道大学工学部フロ
ンティア応用化学研究棟 (北海道・札幌市), 2015年 9月 2日 (水)-4日 (金).

5. ○北野慈和, 山田朋人: 北日本を通過する爆弾低気圧と太平洋ブロッキングとの関係, 水工学
講演会, 21, 東北工業大学八木山キャンパス (宮城県・仙台市), 2016年 3月 14日 (月)-16日
(水).

6. ○北野慈和, 山田朋人: 現在気候及び将来気候における爆弾低気圧の強度とブロッキング発
生位置との関係, 第 24回地球環境シンポジウム, A-29, 首都大学東京南大沢キャンパス国際
交流会館 (東京都・八王子市), 2016年 8月 31日 (水)-9月 2日 (金).

国外査読あり発表

口頭発表
1. ○ Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: The comparison between explosive

cyclone and typhoon over northern Japan in the current and Future Climate, 12th
International Conference on Hidroinfomatics, , Songdo ConvensiA (Incheon・Korea),
21-26, August, 2016.
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国内査読なし発表

口頭発表
1. ○北野慈和, 山田朋人, 泉典洋: 密度界面に発生する ship waveの物理機構, 平成 23年度土
木学会北海道支部年次技術研究発表会, B-11,かでる２・７ (北海道・札幌), 2012年 2月 2日
(木)-3日 (金). 【講演賞受賞】

2. ○北野慈和, 山田朋人: 山の風下側に発生する雲のパターンの空間的分類, 平成 24年度土木
学会北海道支部年次技術研究発表会, B-01,函館工業高等専門学校 (北海道・函館市), 2013年
2月 2日 (土)-3日 (日).

3. ○北野慈和, 山田朋人: 全球気候モデルと室内実験におけるブロッキング現象に関する考察,
平成 25年度札幌管区気象研究会日本気象学会北海道支部研究発表会, 発表番号なし, 札幌気
象台 (北海道・札幌市), 2013年 12月 17日 (火)-18日 (水).

4. ○北野慈和, 山田朋人: 全球気候モデルと室内実験におけるブロッキング現象に関する考察,
平成 25 年度土木学会北海道支部年次技術研究発表会, B-11, 札幌コンベンションセンター
(北海道・札幌市), 2014年 2月 1日 (土)-2日 (日).

5. ○ 北野慈和, 山田朋人: CMIP5 マルチモデルにおけるブロッキング発生頻度と極端現象の
変遷, 平成 26年度土木学会北海道支部年次技術研究発表会, B-05, 室蘭工業大学 (北海道・室
蘭市), 2015年 1月 31日 (土)-2月 1日 (日). 【講演賞受賞】

6. ○一瀬輪子, 山田朋人, 北野慈和, 渡部靖憲, 泉典洋: 底面の加熱および冷却を伴う回転流体水
槽実験, 平成 26年度土木学会北海道支部年次技術研究発表会, B-01, 室蘭工業大学 (北海道・
室蘭市), 2015年 1月 31日 (土)-2月 1日 (日).

7. ○ 北野慈和，山田朋人: 北日本を通過する爆弾低気圧の特徴と大気ブロッキングとの位置
関係, 第２回気象学会北海道支部研究発表会, 発表番号なし, 札幌気象台 (北海道・札幌市),
2015年 12月 15日 (火)-16日 (水).

8. ○北野慈和, 山田朋人: 複数の低気圧から形成される爆弾低気圧の統計的解析, 平成 27年度
土木学会北海道支部年次技術研究発表会, B-28,北海道大学工学部 (北海道・札幌市), 2016年
1月 30日 (土)-1月 31日 (日).

9. ○一瀬輪子, 北野慈和, 山田朋人, 渡部靖憲, 泉典洋: 底面に熱源を持つ回転水槽実験におけ
る回転初期の遷移過程と高さ依存性, 平成 27年度土木学会北海道支部年次技術研究発表会,
B-29, 北海道大学工学部 (北海道・札幌市), 2016年 1月 30日 (土)-1月 31日 (日).

10. ○長尾賢汰, 鈴木章弘, 北野慈和, 山田朋人: MUSCAT法による線状降水帯の３次元風速場
の推定, 平成 27年度土木学会北海道支部年次技術研究発表会, B-30, 北海道大学工学部 (北海
道・札幌市), 2016年 1月 30日 (土)-1月 31日 (日).

11. ○北野慈和, 山田朋人: 開水路流れとの類似点に着眼したジェット気流のエネルギー解析, 日
本気象学会 2016年度秋季大会, 名古屋大学東山キャンパス (愛知県・名古屋市), 2016年 10
月 26日 (水)-28日 (金). 【発表確定】
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ポスター発表
1. ○ 北野慈和, 山田朋人, 泉典洋: 大気密度成層における擾乱の発達過程, 日本地球惑星科学
連合大会 2012, A-HW29-P02, 幕張メッセ (千葉県・千葉市), 2012 年 5 月 20 日 (日)-25 日
(金).

2. ○北野慈和, 山田朋人, 泉典洋: 大気密度界面に形成される擾乱の発達範囲, 水文・水資源学
会 2012年研究発表会, P14, 広島市西区民文化センター (広島県・広島市), 2012年 9月 9日
(水)-11日 (金).

3. ○ 北野慈和, 山田朋人: CMIP5 マルチモデルにおけるブロッキング発生頻度と極端現象の
関係, 水文・水資源学会 2014年度研究発表会, P47, 宮崎グリーンスフィア壱番館 (宮崎県・
宮崎市), 2014年 9月 25日 (木)-28日 (日).

4. ○ 北野慈和, 山田朋人: CMIP5 マルチモデルを用いたブロッキング発生頻度と極端現象の
発生位置の変遷, 日本気象学会 2015年度春季大会, P236, つくば国際会議場 (茨城県・つく
ば市), 2015年 5月 21日 (木)-24日 (日).

5. ○北野慈和, 一瀬輪子, 山田朋人, 渡部靖憲, 泉典洋: 底面からの加熱及び冷却を伴う回転水
槽実験,日本気象学会 2015年度春季大会, P267,つくば国際会議場 (茨城県・つくば市), 2015
年 5月 21日 (木)-24日 (日).

6. ○布川敦士, 北野慈和, 山田朋人: 北半球における夏季のブロッキング現象が極端高温日に与
える影響, 第 23回地球環境シンポジウム, P-13, 北海道大学工学部フロンティア応用化学研
究棟 (北海道・札幌市), 2015年 9月 2日 (水)-4日 (金).

7. ○一瀬輪子, 北野慈和, 山田朋人, 渡部靖憲, 泉典洋: 底面の加熱および冷却を伴う回転水槽
実験, 水文・水資源学会 2015年度研究発表会, P79, 首都大学東京南大沢キャンパス 11号館
(東京都・八王子市), 2015年 9月 9日 (水)-11日 (金).

8. ○北野慈和，山田朋人: 北西太平洋を通過する爆弾低気圧と台風の比較, 土木学会応用力学
シンポジウム, 北海道大学工学部（北海道・札幌市）, 2016年 5月 21(土)-22日 (日).

9. ○一瀬輪子, 北野慈和, 山田朋人: 水惑星条件下における海表面温度変化に対する極端現象の
応答, 第 24 回地球環境シンポジウム, BP-22, 首都大学東京南大沢キャンパス国際交流会館
(東京都・八王子市), 2016年 8月 31日 (水)-9月 2日 (金).

国外査読なし発表

口頭発表
1. ○ Yoshikazu Kitano, Tomohito J. Yamada: Spatial Change of Blocking Frequency and

Extreme Events with Global Warming, 13th International Regional Spectral Model
Workshop, 31, JAMSTEC Yokohama Institute for Earth Sciences(Kanagawa・Yoko-
hama), 25-29, November, 2014.
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2. ○ Yoshikazu Kitano, Tomohito J. Yamada: Analysis of cold weather over Japan with
global warming utilizing CMIP5 models, AOGS 11th Annual Meeting, AS11-D2-AM1-
330-014, Suntec Singapore Convention & Exhibition Centre(Singapore・Singapore), 2
to 7 August, 2015.

3. ○ Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA: Relationship between atmospheric
blocking and cold weather over Japan in CMIP5 models (Invited), International
WS Issues in downscaling of climate change projection, Session2: 2_7, International
Congress Center EPOCHAL Tsukuba (Tsukuba・ Ibaraki), 5-7 October 2015. 【招待
講演】

4. ○ Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: The statistical investigation of the ex-
plosive cyclone in the northwest Pacific Ocean and Atmospheric blocking, AOGS
(Asia Oceania Geoscience Society) 2016, AS17-D2-AM1-401(L4S)-007, China National
Convention Centre (Peking・China), 31 July to 5 August, 2016.

ポスター発表
1. ○ Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA and Norihiro IZUMI: The Interaction be-

tween velocity and density profiles in the environmental boundary layer, 2nd APWS,
IMPAC-T Exhibition, Queen Sirikit National Convention Center(Chiang Mai・Thai-
land), 14-20, May, 2013.

2. ○ Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA, Norihiro IZUMI: The Interaction be-
tween Velocity and Density Profiles in the Atmospheric Boundary Layer, 6th Confer-
ence of the Asia Pacific Association of Hydrology and Water Resources, P15, Korea
University(Seoul・Korea), 19-21, August, 2013.

3. ○ Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA and Norihiro IZUMI: The Interaction
between Velocity and Density Profiles in the Atmospheric Boundary Layer, 3rd Hy-
drology delivers Earth System Science to Society, 発表番号なし, Seoul National Uni-
versity(Seoul・Korea), 21-24, August, 2013.

4. ○ Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA: Study on Atmospheric Blocking and
Meridional Temperature Difference Utilizing Global Climate Models and Laboratory
Experiment, 7th International Scientific Conference on the Global Water and Energy
Cycle, 3. Modeling. predicting and Attributing climate extremes, (Hague・Nether-
lands), 14-17, July, 2014.

5. ○ Yoshikazu Kitano, Tomohito J. YAMADA: Study on Mid-latitude Westerly Waves
and Meridional Temperature Difference Utilizing Global Climate Models and Labora-
tory Experiment, AOGS 11th Annual Meeting, AS36-D4-PM2-P-035, Royton Sapporo
Hotel(Hokkaido・Sapporo), 28 July to 1 August.
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6. ○ Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: The statistical analysis of the explo-
sively developing extratropical cyclone in the northwestern Pacific region and north
Pacific blocking, The International Science Conference on MAHASRI (Monsoon Asian
Hydro-Atmosphere Scientific Research and Prediction Initiative), (Tokyto, Japan), 2-4.
March, 2016.

7. ○ Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: An experimental study of thermal
convection in an open cylinder, European Geosciences Union 2016, , Austria Center
Vienna (Vienna・Austria), 17-22, April, 2016.

8. ○ Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: A statistical Analysis of Explosively
Developing Extratropical Cyclone through Northern Japan and North Pacific Block-
ing, European Geosciences Union 2016, , Austria Center Vienna(Vienna・Austria),
17-22, April, 2016.

9. ○ Yoshikazu Kitano and Tomohito J. Yamada: The statistical analysis of the explo-
sively developing extratropical cyclone in northern Japan and Atmospheric blocking,
JpGU (Japan Geoscience Union) 2016, , Makuhari Messe(千葉県・千葉市), 22-26, May,
2016.

速報会，記者会見

1. ○山田朋人ら: 2015年関東・東北豪雨災害土木学会・地盤工学会合同調査団関東グループ　
降水・大気場に関する検討, 土木学会・地盤工学会合同調査団, 発表番号なし, 主婦会館７ F
カトレア (東京都・千代田区), 2015年 12月 15日 (火). [速報会・記者会見](関東東北豪雨発
生時の総観規模場の気象特性について，本論文著者の成果が発表された)

受賞歴
1. 2013年 4月 25日 (水) 土木学会北海道支部優秀学生講演賞受賞：北野慈和, 山田朋人, 泉典
洋: 密度界面に発生する ship waveの物理機構, 平成 23年度年次技術研究発表会, 土木学会
北海道支部, 2012年 2月 (札幌, 北海道)．

2. 2015 年 4 月 23 日 (木) 土木学会北海道支部優秀学生講演賞受賞：北野慈和，山田朋人:
CMIP5マルチモデルにおけるブロッキング発生頻度と極端現象の変遷, 平成 26年度年次技
術研究発表会, 土木学会北海道支部, 2015年 2月 (札幌, 北海道)．

3. 2016年 12月 1日 (木) 応用力学シンポジウムポスター賞：北野慈和，山田朋人: 北西太平洋
を通過する爆弾低気圧と台風の比較, 第 19回 (20166年度)応用力学シンポジウム, 土木学会
応用力学委員会, 2016年 12月 (札幌, 北海道)．
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付録 A

ジェット気流の成因と蛇行に関する簡
単な説明

A.1 大気大循環とジェット気流
ジェット気流の形成メカニズムについて，簡単な説明をここに記す．北半球において，対流圏を
流れるジェット気流（偏西風）には，以下の 2 種類がある．一つは亜熱帯ジェット気流と呼ばれ
るもので，冬季には北緯 30度付近に，夏期にはアジアモンスーンの影響により北緯 40 度付近に
吹く（図 A.1中のオレンジ色の矢印）．図中赤矢印に示すハドレー循環は，赤道付近の空気塊を北
緯 30-40度付近に輸送する．この輸送された空気塊は，自転軸から最も遠い緯度帯から運ばれるた
め，固体地球が持つ大きな東向き角運動量を有している．北緯 30-40度帯では，赤道付近よりも自

図 A.1 亜熱帯ジェット気流と極前線（亜寒帯）ジェット気流の成因の概念図
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転軸までの距離が短いため，角運動量保存則より空気塊は東へ加速し，亜熱帯ジェット気流が形成
される．
もう一つのジェットは，極前線（亜寒帯）ジェット気流と呼ばれるもので，北緯 60度付近に流れ
る（図 A.1中の青色の矢印）．これは，フェレル循環による亜熱帯ジェット気流からの西風運動量
（西から東への運動量）が高緯度へ輸送されることに起因する．フェレル循環は中緯度の温帯低気
圧の構造を直接反映したものであり，この温帯低気圧は中緯度地域の南北の過熱差から生じるもの
である．このような移動性低気圧，ならびに高気圧が交互に発達する領域をストームトラックとい
う．この温帯低気圧，その隣に位置する移動性高気圧の渦列は，ジェット気流が形成される対流圏
の上層では気圧の尾根（リッジ）と谷（トラフ）という形態で認識される（図中の緑四角内に模式
図を記す）．この気圧の尾根と谷の軸は，北緯 30-55度付近までは南西-北東方向に傾いており，尾
根の東側の北西風は弱く，西方の南西風は相対的に強くなる．これは，正味では，西風運動量（西
から東への運動量）を南から北へ運ぶ役割を有しており，この輸送が収束する北緯 60度付近に極
前線ジェットが形成されるのである．このように尾根と谷の軸の傾きが生じる詳細な理由について
は省略するが，これは，このような総観規模波動は，1. 熱を低緯度から高緯度へ輸送すること，2.
温度風のバランスを保つように運動量も正しく輸送すること，の二つを目的としているためであ
る．この極前線ジェット気流は，冬季には，日本付近で南下し亜熱帯ジェット気流と合流する．こ
の南下は，大陸から日本海へと吹く北西季節風による寒気の南下に伴い発生する．ジェットの合流
池底んである日本付近では，全球で最も強いジェット気流を形成する．

A.2 ジェット気流の蛇行とロスビー波
上述のように，季節変化にともないジェット気流はその位置を変え，中緯度地域の気候を決定す
る．このジェット気流は平常的に蛇行をしており，その原因は大規模山岳や海陸の熱コントラスト
により強制される惑星規模波動（プラネタリー波）による．一方，これらの要因とは別に，ジェッ
ト気流の蛇行が平年とは異なる軌道となる場合があり，これは，地上付近の降水・気温分布に影響
を与えるため，極端現象の成因となりうる．この異常なジェット気流の蛇行をもたらすのはロス
ビー波と呼ばれる，大規模な波動現象であり，そのメカニズムを以下に簡単に説明する．
前節に示した大気大循環やジェット気流といった，総観規模や惑星規模（数千から数万 km の

スケール）の現象は，地球の自転に伴い生じる見かけの力（コリオリ力）やその緯度変化の割合
（ベータ効果）が重要である．ベータ効果が本質的に重要である波動であるロスビー波は，不安定
波ではなく，中立な波動であり，それ自身による増幅はない（なお，群速度によるエネルギーの輸
送により，振幅の空間的なばらつきは生じる．これは後に示す）．図 A.2は，ロスビー波の位相速
度の概念図である．導出については，付録 Bを参照のこと．結果のみ記述すると，ロスビー波の東
西方向の位相速度は式 (B.43)で与えられ，

cx =
ω

k
= u − β∗

K2 (A.1)

である．ここで，cx はロスビー波の東西方向の位相速度を，u は場の平均的な東西風を，β∗ は実
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図 A.2 ロスビー波の位相変化の概念図．

図 A.3 ロスビー波と場の流れとの相対関係．

効ベータ（詳細は付録 B）を，K は水平方向の波数ベクトルの絶対値を示す．右辺の第 2項につい
て考える．今，東西方向は西から東を正としているため，この項は東から西向きの成分である．図
中に示すように，なんらかの外力により形成されたロスビー波は，気圧の尾根の西に南西→北東の
風を，東に北西→南東の風が形成される．これにより，それぞれ小さい惑星渦度・大きい惑星渦度
を有していたが，緯度変化に伴い，惑星渦度が増加・減少する．絶対渦度の保存則より，相対渦度
に変化が生じ，結果として，図中下に示すように，ロスビー波の位相は西に移動する．この位相速
度は波数 Kが小さいほど，言い換えれば波長が長いほど，東から西向に大きな成分を有する．次に
右辺第 1項，2項の和について考える．図 A.3は，場の平均風速 u（第 1項）と，第 2項の関係に
ついて示す．偏西風帯では，場の西から東向きの風が強く，これから第 2項の波速成分を引いたも
のが，実際に観測されるロスビー波の波速である．上式より，ある場の風速 uに対し，第 2項の値
がちょうど釣り合う波長 K の波のスケールが存在することがわかる．これを停滞性ロスビー波と
呼び，このスケールの蛇行を持続させる．冬季は高緯度での気温低下が顕著であり，気温の南北差
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図 A.4 ロスビー波の群速度と，波動の振幅．

図 A.5 冬季の日本周辺のジェット気流の進路．
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が強まることにより極前線ジェット気流が強化される．さらに，ハドレー循環の強化に伴い，亜熱
帯ジェット気流も冬季は強くなる．従って，夏季に比べ冬季の方が，水平規模の大きな蛇行が停滞
する傾向にある．
付録 Bの式 (B.20)より，ロスビー波は以下の群速度を有する．

cgs =

(
cgxs
cgys

)
=

(
u
0

)
+

β
(√

β
u

)2

(
cos 2α
sin 2α

)
=

(
u
0

)
+ u

(
cos 2α
sin 2α

)
(A.2)

ここで，αは波数ベクトルの x軸から成す角である．同式より，ロスビー波の群速度は西から東に
進行し，場の風速 uに比例することがわかる．群速度は図 A.3に示すように，群速度によって，波
のエネルギー（蛇行の振幅）を東方へ移動させる．ロスビー波の群速度は場の風速 u に比例する
ことから，ジェット気流の出口（風速極大域の下流側）の弱風域では，伝搬してきた波動のエネル
ギーが蓄積し，蛇行が増大する（図 A.4上部のオレンジ色の矢印は場の風速 u を示す．これに応
じて，ロスビー波のエネルギーは群速度により輸送され，弱風域において蛇行が増大する）．この
蛇行の増大をブロッキングと呼称する．図 A.5に示す通り，冬季の日本の上空は，極前線ジェット
気流と亜熱帯ジェット気流が合流する地点であり，全球で最も強いジェットが形成される．このた
め，北太平洋付近にはロスビー波の蛇行が増大しやすく，ブロッキングの多発帯となっている．

A.3 ジェット気流と北極振動
北半球に見られる北極振動は，極前線ジェット気流の蛇行と密接な関わりがある．北極振動の正
の位相では，寒気が極域に蓄積され，南北温度差が強まることから極前線ジェット気流は強化され
る．この場合，極前線ジェットの持続的な蛇行は弱くなる．一方，北極振動の位相が負の場合は，
南北の温度差が弱まり，極前線ジェットが弱くなる．これにより蛇行も顕著になり，寒気が低緯度
へ流出する．図 A.6は，北極振動指数が正の年，平年の年，負の年ごとのブロッキング発生頻度の
空間分布を示す．北極振動の位相が負の場合に，ブロッキングも多く発生していることがわかる．

A.4 ジェット気流に対するモンスーンの影響の一例
図 A.7に，参考文献 [44, 45, 101]により示された 200hPaの発散場を，12-2月，6-8月の３ヶ月
平均について示す．このような流れ場は大陸と海洋間の加熱差や大規模山岳の影響によるもので，
モンスーン循環と呼ばれる．対流圏のジェット気流の空間分布及び季節変化は，このモンスーンの
影響を強く受ける．同図より，西風ジェットが卓越する北半球の日本付近において，モンスーンに
よる南北風が発生していることが見て取れる．これは，5章において扱った，非地衡風成分の風が
生じていることであり，西風ジェットが強まることを意味する．このモンスーンの移動に伴い，西
風ジェットが強まる領域も変化する．
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図 A.6 再解析データ ERA-40 を用いた，(a)1960 年 12 月-1999 年 2 月までの 39 回の冬季
(12-2月)におけるブロッキング発生頻度．(b)同期間において北極振動指数が高かった 13回の
冬季のブロッキング発生頻度，(c)北極振動指数が平年並みであった 13回の冬季のブロッキン
グ発生頻度，(c)同期間において北極振動指数が低かった 13回の冬季のブロッキング発生頻度．
ブロッキングの同定手法として，Masato et al (2013)[54]を用いた．
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図 A.7 高度 200hPaの準定常発散と速度ポテンシャルの分布．(a)12-2月，(b)6-8月の 3ヶ月
平均値を示す．参考文献 [44, 45, 101]より転載．
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付録 B

ロスビー波とその伝搬について

以下にロスビー波と，その伝搬を表す大気における導波管の理論 (Hoskins and Ambrizzi
(1993)[35])を説明する．導出過程を追うにあたり，参考文献 [31, 39, 61, 89, 136]を用いた．

B.1 基礎方程式
鉛直方向の運動およびその変化が十分に小さいと仮定し，中緯度β平面における，水平 2次元の
ナビエストークス式から出発する（非粘性）．

∂u
∂t

+ u
∂u
dx

+ v
∂u
∂y

− v( f0 + βy) =
1
ρ

∂p
dx

(B.1)

∂v
∂t

+ u
∂v
dx

+ v
∂v
∂y

+ u( f0 + βy) =
1
ρ

∂p
dy

(B.2)

ここで，x, yは東西方向（西→東が正），南北方向（南→北が正），u，vは東西風速，南北風速，t
は時間，f0，βはベータ面近似のコリオリパラメタの係数，ρは密度，pは圧力である．式 (B.1)を
yで微分すると，

∂2u
∂t∂y

+

(
u

∂2u
∂x∂y

+
∂u
∂y

∂u
∂x

)
+

(
v

∂2u
∂y2 +

∂v
∂y

∂u
∂y

)
−
(

∂v
∂y

( f0 + βy) + vβ

)
=

1
ρ

∂2 p
∂x∂y

(
∂

∂t
＋ u

∂

∂x
＋ v

∂

∂y

)
∂u
∂y

+
∂u
∂y

(
∂u
∂x
＋∂v

∂y

)

︸!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!︸
= 0

(∵ continuity equation)

−
(

∂v
∂y

( f0 + βy) + vβ

)
=

1
ρ

∂2 p
∂x∂y

(
∂

∂t
＋ u

∂

∂x
＋ v

∂

∂y

)
∂u
∂y

− ∂v
∂y

( f0 + βy)− vβ =
1
ρ

∂2 p
∂x∂y

(B.3)

となり，式 (B.2)を xで微分すると，

∂2v
∂t∂x

+

(
u

∂2v
dx2 +

∂u
∂x

∂v
∂x

)
+

(
v

∂2v
∂x∂y

+
∂v
∂x

∂v
∂y

)
+

∂u
∂x

( f0 + βy) =
1
ρ

∂2 p
∂x∂y
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(
∂

∂t
＋ u

∂

∂x
＋ v

∂

∂y

)
∂v
∂x

+
∂v
∂x

(
∂u
∂x
＋∂v

∂y

)

︸!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!︸
= 0

(∵ continuity equation)

+
∂u
∂x

( f0 + βy) =
1
ρ

∂2 p
∂x∂y

(
∂

∂t
＋ u

∂

∂x
＋ v

∂

∂y

)
∂v
∂x

+
∂u
∂x

( f0 + βy) =
1
ρ

∂2 p
∂x∂y

(B.4)

となる．− 式 (B.3) + 式 (B.4)より，

−
(

∂

∂t
＋ u

∂

∂x
＋ v

∂

∂y

)
∂u
∂y

+
∂v
∂y

( f0 + βy) + vβ +

(
∂

∂t
＋ u

∂

∂x
＋ v

∂

∂y

)
∂v
∂x

+
∂u
∂x

( f0 + βy)

= −1
ρ

∂2 p
∂x∂y

+
1
ρ

∂2 p
∂x∂y

(
∂

∂t
＋ u

∂

∂x
＋ v

∂

∂y

)(
−∂u

∂y
+

∂v
∂x

)
+

(
∂u
∂x

+
∂v
∂y

)

︸!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!︸
= 0

(∵ continuity equation)

( f0 + βy) + vβ = 0

(
∂

∂t
＋ u

∂

∂x
＋ v

∂

∂y

)(
−∂u

∂y
+

∂v
∂x

)
+ vβ = 0

(
∂

∂t
＋ u

∂

∂x
＋ v

∂

∂y

)
ζ + βv = 0 (B.5)

中緯度β平面における非発散の順圧渦度方程式を得る．ここで，ζ は相対渦度の鉛直成分を表す．
流れ関数 ψを，

u = − ∂ψ
∂y , v = ∂ψ

∂x , ζ = ∇2ψ (B.6)

で定義し，これを用いて式 (B.5)を表すと，
(

∂

∂t
＋ u

∂

∂x
＋ v

∂

∂y

)
∇2ψ + β

∂ψ

∂x
= 0 (B.7)

を得る．ここで，変数を基本場と擾乱成分に分ける．

u = u + u′, v = v + v′, ζ = ζ + ζ ′, ψ = ψ + ψ′ (B.8)

擾乱成分は基本場に対して十分に小さいとし，式 (B.7)を線形化すると，
(

∂

∂t
＋
(
u + u′) ∂

∂x
＋
(
v + v′

) ∂

∂y

)
∇2 (ψ + ψ′)+ β

∂
(
ψ + ψ′)

∂x
= 0
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(
∂

∂t
＋u

∂

∂x
＋v

∂

∂y

)
∇2ψ + β

∂ψ

∂x

+

(
∂

∂t
＋u

∂

∂x
＋v

∂

∂y

)
∇2ψ′ +

(
∂

∂t
＋ u′ ∂

∂x
＋ v′

∂

∂y

)
∇2ψ

+

(
∂

∂t
＋ u′ ∂

∂x
＋ v′

∂

∂y

)
∇2ψ′

︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸
=0

+ β
∂ψ′

∂x
= 0

基本場でも，式 (B.7)が成り立つので，
(

∂

∂t
＋u

∂

∂x
＋v

∂

∂y

)
∇2ψ + β

∂ψ

∂x
︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸

=0

+

(
∂

∂t
＋u

∂

∂x
＋v

∂

∂y

)
∇2ψ′ +

(
∂

∂t
＋ u′ ∂

∂x
＋ v′

∂

∂y

)
∇2ψ

+ β
∂ψ′

∂x
= 0

基本場について，uは yの関数であり，vは 0である場合を考える．
(

∂

∂t
＋u

∂

∂x
＋v

∂

∂y

)
∇2ψ′ +

(
∂

∂t
＋ u′ ∂

∂x
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∂

∂y

)
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∂ψ′

∂x
= 0

⎛

⎝ ∂

∂t
＋u(y)

∂

∂x
＋ v︸︷︷︸

=0

∂

∂y

⎞

⎠∇2ψ′ +

(
∂

∂t
＋ u′ ∂

∂x
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∂

∂y

)
⎛

⎜⎜⎝−∂u(y)
∂y

+
∂v
∂x︸︷︷︸
=0

⎞

⎟⎟⎠+ β
∂ψ′

∂x
= 0

(
∂

∂t
＋u(y)

∂

∂x

)
∇2ψ′ +

⎛

⎜⎜⎝
∂

∂t︸︷︷︸
=0

＋ u′ ∂

∂x︸︷︷︸
=0

＋ v′
∂

∂y

⎞

⎟⎟⎠

(
−∂u(y)

∂y

)
+ β

∂ψ′

∂x
= 0

(
∂

∂t
＋u(y)

∂

∂x

)
∇2ψ′ − v′

∂2u(y)
∂y2 + β

∂ψ′

∂x
= 0

(
∂

∂t
＋u(y)

∂

∂x

)
∇2ψ′ (x, y, t) +

(
β − ∂2u(y)

∂y2

)

︸!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!︸

=
∂( f0+βy+ζ(y))

∂y
= β∗(y)

∂ψ′ (x, y, t)
∂x

= 0 (B.9)

β∗ は，絶対渦度の南北微分であり，yの関数である．この微分方程式を解きたい．
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B.2 基本場が緯度で変化しない場合（一様流）
東西風速の基本場 u を，定数（x, y, tに対して変化しない）とした場合を考える．式 (B.9)は以
下のように単純化される．

(
∂

∂t
＋u

∂

∂x

)
∇2ψ′ (x, y, t) + β

∂ψ′ (x, y, t)
∂x

= 0 (B.10)

流線関数の擾乱成分 ψ′ として，以下の平面波解を仮定する．

ψ′ (x, y, t) = Aei(kx+ly−ωt) (B.11)

ここで，kは東西波数，l は南北波数である．これを式 (B.10)代入すると，
(

∂

∂t
＋u

∂

∂x

)
∇2ei(kx+ly−ωt) + β

∂ei(kx+ly−ωt)

∂x
= 0

−
(

k2 + l2
)( ∂

∂t
＋u

∂

∂x

)
ei(kx+ly−ωt) + iβkei(kx+ly−ωt) = 0

−
(

k2 + l2
)

i (−ω＋uk) ei(kx+ly−ωt) + iβkei(kx+ly−ωt) = 0

−
(

k2 + l2
)
(−ω＋uk) + βk = 0

ω = uk − β
k

(k2 + l2)
(B.12)

となり，分散関係式 (B.12)を得る．従って，波速 (位相速度)の x, y成分は，

cx =
ω

k
= u − β

1
(k2 + l2)

= u − β
1

K2 (B.13)

cy =
ω

l
=

(
u − β

1
(k2 + l2)

)
k
l
=

(
u − β

1
K2

)
cot α (B.14)

ここで，K =
√

k2 + l2，tan α = l/kである（波数と波速の関係を整理するため，適宜図 B.1を参
照のこと）．相対的な波速 (位相速度)，つまり基本場 uに対する波速 (位相速度)は，

cx − u = −β
1

K2 < 0 (B.15)

であり，常に負の方向 (西向き)に伝搬することがわかる．定在波は，

cx =0

u − β
1

K2 =0

K = Ks =

√
β

u
(B.16)

124



図 B.1 波数と波速の関係．

である．また，群速度は，

cgx =
∂ω

∂k
=

∂

∂k

(
uk − β

k
(k2 + l2)

)
= u − β

((
k2 + l2)− 2k2

(k2 + l2)2

)

=

(
u − β

1
k2 + l2

)
+ 2β

k2

(k2 + l2)2 = cx +
2β

K2
k
K

k
K

= cx +
2β

K2 cos α
k
K

cgy =
∂ω

∂l
=

∂

∂l

(
uk − β

k
(k2 + l2)

)
= 0 − β

(
−2kl

(k2 + l2)2

)
= 2β

kl
(k2 + l2)2

=
2β

K2
k
K

l
K

=
2β

K2 cos α
l
K

となる．まとめて記載すると，

cg =

(
cgx
cgy

)
=

(
cx
0

)
+

2β

K2 cos α

( k
K
l
K

)

=

(
cx
0

)
+

2β

K2 cos αK̂
(B.17)
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図 B.2 波速（位相速度）と群速度の関係．

ここで，K̂ は波数の単位ベクトルである．または，

cg =

(
cgx
cgy

)
=

(
cx
0

)
+

2β

K2

(
cos α K cos α

K
cos α K sin α

K

)
=

(
cx
0

)
+

2β

K2

( cos 2α+1
2

1
2 sin 2α

)

=

(
cx
0

)
+

β

K2

(
cos 2α + 1

sin 2α

)
=

(
cx +

β
K2

0

)
+

β

K2

(
cos 2α
sin 2α

)

=

(
u
0

)
+

β

K2

(
cos 2α
sin 2α

)

(B.18)

となり，群速度と波速（位相速度）は図 B.2のような幾何学的な関係がある．なお，定常波である
（式 (B.16)が成り立つ）場合，

cg =

(
cgxs
cgys

)
=

(
0
0

)
+

2β
β
u

cos α

( k
K
k
K

)
= 2u cos αK̂ (B.19)
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または，
cgs =

(
cgxs
cgys

)
=

(
u
0

)
+

β
(√

β
u

)2

(
cos 2α
sin 2α

)
=

(
u
0

)
+ u

(
cos 2α
sin 2α

)
(B.20)

従って，定在波の群速度は式 (B.16)を満たす波数ベクトル (k, l) に対し，最大 2u，最小 0の値を
有する．

B.3 基本場が緯度で変化する場合
基本場 uが緯度で変化する場合も，ある仮定を加えることで，全節と同様の波速を得られる．式

(B.9)から出発する．
(

∂

∂t
＋u(y)

∂

∂x

)
∇2ψ′ (x, y, t) + β∗(y)

∂ψ′ (x, y, t)
∂x

= 0

β∗(y) = β − ∂2u(y)
∂y2

解として，xと tに関する波動解を仮定する．

ψ′ (x, y, t) = Ψ(y)ei(kx−ωt) (B.21)

これを，式 (B.9)に代入すると，
(

∂

∂t
＋u(y)

∂

∂x

)
∇2
(

Ψ(y)ei(kx−ωt)
)
+ β∗(y)

∂Ψ(y)ei(kx−ωt)

∂x
= 0

(
∂

∂t
＋u(y)

∂

∂x

)(
−k2Ψ(y) +

∂2Ψ(y)
∂y2

)(
ei(kx−ωt)

)
+ ikβ∗(y)Ψ(y)ei(kx−ωt) = 0

(
ik2ωΨ(y)− iω

∂2Ψ(y)
∂y2 − ik3u(y)Ψ(y) + iku(y)

∂2Ψ(y)
∂y2

)
ei(kx−ωt) + ikβ∗(y)Ψ(y)ei(kx−ωt) = 0

i (−ω + ku(y))
∂2Ψ(y)

∂y2 + i
(

k2ω − k3u(y) + kβ∗(y)
)

Ψ(y) = 0

∂2Ψ(y)
∂y2 +

(
k2ω − k3u(y) + kβ∗(y)

)

(−ω + ku(y))
Ψ(y) = 0

∂2Ψ(y)
∂y2 +

(
kω

u(y) − k2 + β∗(y)
u(y)

)

(
1 − ω

ku(y)

) Ψ(y) = 0

∂2Ψ(y)
∂y2 +

(
−k2

(
1 − ω

ku(y)

)
+ β∗(y)

u(y)

)

(
1 − ω

ku(y)

) Ψ(y) = 0
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∂2Ψ(y)
∂y2 +

⎛

⎝
β∗(y)
u(y)(

1 − ω
ku(y)

) − k2

⎞

⎠Ψ(y) = 0

∂2Ψ(y)
∂y2 + k2

⎛

⎝ K∗
s

2

k2
(

1 − ω
ku(y)

) − 1

⎞

⎠

︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸
P(y)

Ψ(y) = 0

∂2Ψ(y)
∂y2 + k2P(y)Ψ(y) = 0 (B.22)

ここで，K∗
s = β∗(y)/u(y)である．これは，yの関数 Ψ(y)に対する二階の線形常微分方程式であ

る．Jeffreys(1924)[37]によって組織的に論じられ，Wentzel[88], Kramers[43], Brillouin[8]らに
よってシュレーディンガー方程式に現れる Plankの定数 hを 0に近づけた時の（古典力学への極
限）性質，粒子のポテンシャル壁通過の問題などを調べるために用いられたWKB法 (Jeffreysの方
法，WKBJ法，日本語の教科書では寺沢 (1960)[128]が詳しい．以下は寺沢 (1960)に倣い，導出する)
を用いて，この微分方程式を解く．WKB法は，式 (B.22)における kの値が十分大きく (k → ∞)，
第 1項が相対的に非常に小さい場合に使用する方法である．
ここで，第 1 項を無視してしまうと，微分方程式ではなくなってしまい，解が得られない．ま
た，以下のように両辺を k2 で割り，式変形をすると，

∂2Ψ(ky)
∂ (ky)2 + P(ky)Ψ(ky) = 0 (B.23)

となり，kが見かけ上は消える．これより，第 1項を無視することは必ずしも許されないというこ
とがわかる．さらに，Pが定数の特別な場合，解は，

Ψ = Aeik
√

Py + Be−ik
√

Py (B.24)

であり，これからも，第 1項が無視できないことがわかる．
P(z)が定数の場合は式 (B.24)が解であったが，kに比べて P(z)の変動が十分に小さくほぼ一定

と仮定する．式 (B.24)と似ているが異なる解（近似解）

Ψ = eikξ(y) (B.25)

を仮定する．式 (B.25)を式 (B.22)に代入すると，

∂2eikξ(y)

∂y2 + k2P(y)eikξ(y) = 0

∂

∂y

(
ikeikξ(y) ∂ξ(y)

∂y

)
+ k2P(y)eikξ(y) = 0

−k2eikξ(y)
(

∂ξ(y)
∂y

)2
+ ikeikξ(y) ∂2ξ(y)

∂y2 + k2P(y)eikξ(y) = 0
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−k2
(

∂ξ(y)
∂y

)2
+ ik

∂2ξ(y)
∂y2 + k2P(y) = 0 (B.26)

となる．kは非常に大きいと仮定しているので，k の 2乗の項に対し 1乗の項は無視できる．これ
を第 0近似として，以下で第 0近似解 ξ0 を得る．

−k2
(

∂ξ0(y)
∂y

)2
+ k2P(y) = 0

∂ξ0(y)
∂y

= ±
√

P(y)

ξ0(y) = ±
∫ √

P(y)dy (B.27)

線形同次微分方程式の一次独立の解は線形和で表せる．もし，Pが定数の場合は，式 (B.25)は

Ψ = Aeik
∫ √

P(y)dy + Be−ik
∫ √

P(y)dy

Ψ = Aeik
∫ √

Pdy + Be−ik
∫ √

Pdy

Ψ = Aeik
√

Py + Be−ik
√

Py (B.28)

となり，式 (B.24) と一致する．式 (B.26) の第 2 項の省略について考える．これは，第 3 項 (第 1
項)に対して第 2項が十分小さいと仮定した．つまり，

∣∣∣∣∣∣∣

ik ∂2ξ(y)
∂y2

k2P(y)

∣∣∣∣∣∣∣
≪ 1

∣∣∣∣∣∣∣

ik ∂2 ∫ √P(y)dy
∂y2

k2P(y)

∣∣∣∣∣∣∣
≪ 1

∣∣∣∣∣∣∣

ik ∂
√

P(y)
∂y

k2P(y)

∣∣∣∣∣∣∣
≪ 1

∣∣∣∣∣∣

∂P(y)
∂y

2P(y)3/2

∣∣∣∣∣∣
≪ |k| (B.29)

が，第 2項省略のための仮定である．この仮定の意味するところは，

• Pの変化の激しい ( ∂P(y)
∂y が大きい)ところでは kもそれに対して十分に大きい．

• Pの変化の小さい ( ∂P(y)
∂y が小さい)ところでは kもそれに応じて小さくて良い．

• P = 0では，kの大小によらず，この近似は成り立たない．
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P = 0の点を転移点 (turning point)と呼ぶ．P = 0の時，K∗
s = β∗(y)/u(y)を加味すると，

P(y) =
K∗

s
2

k2
(

1 − ω
ku(y)

) − 1 = 0

β∗

u

k2
(

1 − ω
ku(y)

) − 1 = 0

β∗

u
= k2

(
1 − ω

ku(y)

)

β∗ = k2u − kω

β∗

k2 = u − ω

k

β∗

k2 = u − ω

k

cx = u − β∗

k2 (B.30)

となる．
転移点から離れた場所で，式 (B.26)の近似を高めることを考える．ξ を第 0次近似 ξ0 も用いて
以下のように表す．

ξ = ξ0 +
1
k

ξ1 +
1
k2 ξ2 + · · · (B.31)

第 3項まで考え，これを式 (B.26)に代入すると，

−k2

⎛

⎝
∂
(

ξ0 +
1
k ξ1 +

1
k2 ξ2 + · · ·

)

∂y

⎞

⎠
2

+ ik
∂2
(

ξ0 +
1
k ξ1 +

1
k2 ξ2 + · · ·

)

∂y2 + k2P(y) = 0

−k2
(

∂ξ0
∂y

+
1
k

∂ξ1
∂y

+
1
k2

∂ξ2
∂y

)2
+ ik

(
∂2ξ0

∂y2 +
1
k

∂2ξ1

∂y2 +
1
k2

∂2ξ2

∂y2

)
+ k2P(y) = 0

−k2
(

∂ξ0
∂y

)2
−
(

∂ξ1
∂y

)2
− 1

k2

(
∂ξ2
∂y

)2
− 2k

∂ξ0
∂y

∂ξ1
∂y

− 2
∂ξ0
∂y

∂ξ2
∂y

− 2
1
k

∂ξ1
∂y

∂ξ2
∂y

+ ik
∂2ξ0

∂y2 + i
∂2ξ1

∂y2 +
i
k

∂2ξ2

∂y2 + k2P(y) = 0

k2

(
P(y)−

(
∂ξ0
∂y

)2
)
+ k

(
i
∂2ξ0

∂y2 − 2
∂ξ0
∂y

∂ξ1
∂y

)
+ k0

(
i
∂2ξ1

∂y2 −
(

∂ξ1
∂y

)2
− 2

∂ξ0
∂y

∂ξ2
∂y

)

+ k−1

(
−2

∂ξ1
∂y

∂ξ2
∂y

+ i
∂2ξ2

∂y2

)
+ k−2

(
−
(

∂ξ2
∂y

)2
)

= 0

(B.32)
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ここで，大きいオーダーの項から順に，各オーダーごとに 0になると考えると，

P(y)−
(

∂ξ0
∂y

)2
= 0 (B.33)

i
∂2ξ0

∂y2 − 2
∂ξ0
∂y

∂ξ1
∂y

= 0 (B.34)

i
∂2ξ1

∂y2 −
(

∂ξ1
∂y

)2
− 2

∂ξ0
∂y

∂ξ2
∂y

= 0 (B.35)

−2
∂ξ1
∂y

∂ξ2
∂y

+ i
∂2ξ2

∂y2 = 0 (B.36)

−
(

∂ξ2
∂y

)2
= 0 (B.37)

まず，式 (B.33)を解くと，式 (B.27)に表される第 0次近似を得る．

ξ0(y) = ±
∫ √

P(y)dy (B.38)

式 (B.34)を解くと，

i
∂2ξ0

∂y2 − 2
∂ξ0
∂y

∂ξ1
∂y

= 0

i
∂2 ∫ √P(y)dy

∂y2 − 2
∂
∫ √

P(y)dy
∂y

∂ξ1
∂y

= 0

i
∂
√

P(y)
∂y

− 2
√

P(y)
∂ξ1
∂y

= 0

i
1

2
√

P(y)
∂P(y)

∂y
− 2

√
P(y)

∂ξ1
∂y

= 0

∂ξ1
∂y

=
i
4

∂P(y)
∂y

P(y)

∂ξ1
∂y

=
i
4

∂ (log P(y))
∂y

ξ1 =
i
4

log P(y) (B.39)

式 (B.35), (B.36), (B.37)を解いても良いが，ここでは第 1近似までを採用することとする．
従って，得られた近似解は，

ψ′ (x, y, t) = eik
(
±
∫ √

P(y)dy+ 1
k

i
4 log P(y)

)

ei(kx−ωt)
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ψ′ (x, y, t) = ei
(
±k
∫ √

P(y)dy+ i
4 log P(y)

)

ei(kx−ωt)

ψ′ (x, y, t) = P(y)−
1
4 ei(kx±

∫
k
√

P(y)dy−ωt)

ψ′ (x, y, t) =

⎛

⎝ K∗
s

2

k2
(

1 − ω
ku(y)

) − 1

⎞

⎠
− 1

4

exp

⎛

⎜⎝i(kx ±
∫

k

√√√√ K∗
s

2

k2
(

1 − ω
ku(y)

) − 1dy − ωt)

⎞

⎟⎠

ψ′ (x, y, t) =

⎛

⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎝

1
k

√√√√ K∗
s

2
(

1 − ω
ku(y)

) − k2

︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸
l(y)

⎞

⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎠

− 1
2

exp

⎛

⎜⎜⎜⎜⎜⎜⎝
i(kx ±

∫ √√√√ K∗
s

2
(

1 − ω
ku(y)

) − k2

︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸
l(y)

dy − ωt)

⎞

⎟⎟⎟⎟⎟⎟⎠

ψ′ (x, y, t) =
√

kl(y)−
1
2 ei(kx±

∫
l(y)dy−ωt) (B.40)

これ以降第０次近似については ±の二つの項があるが，+のみ考える．ここで，あえて式 (B.11)
と類似するように l(y)

l(y) =

√√√√ K∗
s

2
(

1 − ω
ku(y)

) − k2 (B.41)

を設定した．l(y)について，考察する．

k2 + l(y)2 =
K∗

s
2

(
1 − ω

ku(y)

)

k2 + l(y)2 =

β∗(y)
u(y)(

1 − ω
ku(y)

)

cx =
ω

k
= u(y)− β∗(y)

k2 + l(y)2 (B.42)

となり，式 (B.13)と類似した式となる．また，この式は，微分方程式に微分方程式の解を代入して
も得られる．式 (B.9)に式 (B.40)を代入しても，式 (B.11)と式 (B.40)との違いが各項に yの関数
があるかないかの違いしかなく，式 (B.9)は t, xの微分方程式であるため，当然，式 (B.41)の関係
が得られる訳である．整理すると，

cx =
ω

k
= u − β∗

K2 (B.43)

cy =
ω

l
=

(
u − β∗ 1

K2

)
cot α (B.44)
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以上より，x 方向の波数 kは定数であるが，y方向の波数 l は yの関数となることがわかる．定
在波について考えると，この波数は，

k = const. (B.45)

k2 + l2 = K∗
s (B.46)

tan α =
l
k

(B.47)

群速度とともに移動する場合，波数の変化は以下で表される．

dgsk
dt

= 0 (B.48)

dgsl(y)
dt

=
dgs

√
K∗

s (y)
2 − k2

dt
=

1
2

2K∗
s (y)√

K∗
s (y)∗

2 − k2

dgsK∗
s (y)

dt

=
K∗

s (y)
l(y)

cgys
dK∗

s (y)
dy

(B.49)

ここで，dgs
dt は定在波の群速度に沿った全微分である．式 (B.49)を k = constで割ると，tan α = l(y)

k
より，

dg tan α

dt
=

K∗
s (y)

kl(y)
cgys

dK∗
s (y)
dy

(
1 + tan2α

) dgα

dt
=

K∗
s (y)

kl(y)
cgys

dK∗
s (y)
dy

(
1 + tan2α

) dgα

dt
=

K∗
s (y)

kl(y)
u sin 2α

dK∗
s (y)
dy

dgα

dt
=

K∗
s (y)

kl(y)
u sin 2α

1 + tan2α

dK∗
s (y)
dy

dgα

dt
=

K∗
s (y)

kl(y)
2u sin α cos α

1 +
(

l(y)
k

)2
dK∗

s (y)
dy

dgα

dt
=

K∗
s (y)

kl(y)

2u l(y)
K∗

s (y)
k

K∗
s (y)

1 +
(

l(y)
k

)2
dK∗

s (y)
dy

dgα

dt
= 2u

k2

K∗
s (y)

3
dK∗

s (y)
dy

(B.50)

また，書き換えると，式 (B.19)より，

dgα

dt
= 2u cos α

k
K∗

s (y)
2

dK∗
s (y)
dy
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図 B.3 群速度に沿って移動する波の曲率の概念図

dgα

dt
=
∣∣cgs
∣∣ k

K∗
s (y)

2
dK∗

s (y)
dy

dgα

dt
=

∣∣cgs
∣∣

r
(B.51)

ここで，r は群速度に沿って移動する波の曲率であり，以下で定義される．曲率に関しては，式
(B.51)と図 B.3を参照のこと．

r = 1/

(
k

K∗
s (y)

2
dK∗

s (y)
dy

)
(B.52)

この式の意味するところは以下の通りである．もし Ks が赤道に向かって増加する場合は時計回
りに，極に向かって増加する場合は反時計回りの向きである．もし Ks

−1 が急激に変化する場合は
曲率が大きい．図 B.4は Hoskins and Abmrizzi (1993)[35]に掲載された導波管内部の波の進行
する向きの模式図である．同図の (A)は高い値の Ks に向かって反射する様を描いている．(B)は
Ks = k，l = 0の地点 turning latitude YTL での反射を示す．(C)は Ks = 0つまり β∗ = 0の地
点に波が到達しないことを示す．最後に (D)は Ks = k, u = 0の地点にて波は直角に侵入すること
を示す．以上の点より，(E)に示すように，Ks の南北分布が山形の形状を示す場合，その内部に波
が捕捉されることがわかる．
図 B.5は，5章にて取り上げた 1989年 1月 1日から 3月 31日の 3ヶ月平均場の東西風速（上
段），実行ベータ（中断），定在波数（下段）である．Hoskins and Abmrizzi (1993)[35]に示され
る通り，アジア付近に導波管が形成されていることが見て取れる．5章におけるジェットの有する
比エネルギーの理論では，このアジアジェットを含むよう，ジェットの北端と南端を設定した．
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図 B.4 Hoskins and Abmrizzi (1993)[35]より掲載．Ks の分布と波の方向の模式図．
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図 B.5 5章にて取り上げた 1989年 1月 1日から 3月 31日の 3ヶ月平均場の東西風速（上段），
実行ベータ（中断），定在波数（下段）．
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付録 C

日本周辺域における 2m高さ気温の
変化

以下に，CMIP5の各モデルおよび ERA-40における，日本周辺域における 2m高さ気温の諸量
について示す．3章にて解析した期間と同様，冬季 (12-2月)を対象とした．1950年から 2099年
までの 150年間を，10年おきに期間を区切り，平均値，標準偏差，最大値，最小値を算出した．
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図 C.1 (a)BNUESMの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における 2m高さ気温
の平均値 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における 2m 高さ気温の平均値と HIST
との差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年 12月-1989
年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年 12 月-2019
年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年 12月-2049年
2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12月-2079年
2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．

138



図 C.2 (a)BNUESMの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m高さ
気温の標準偏差 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の標
準偏差とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979
年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009
年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年
12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年
12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.3 (a)BNUESMの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m高
さ気温の最大値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の最
大値とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年
12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年
12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年 12
月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12
月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.4 (a)BNUESMの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m高
さ気温の最小値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の最
小値とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年
12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年
12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年 12
月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12
月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.5 (a)GFDL-CM3の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における 2m高さ気
温の平均値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における 2m高さ気温の平均値とHIST
との差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年 12月-1989
年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年 12 月-2019
年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年 12月-2049年
2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12月-2079年
2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.6 (a)GFDL-CM3の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m高
さ気温の標準偏差 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の標
準偏差とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979
年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009
年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年
12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年
12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.7 (a)GFDL-CM3 の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平均 2m
高さ気温の最大値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の
最大値とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979
年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009
年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年
12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年
12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.8 (a)GFDL-CM3 の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平均 2m
高さ気温の最小値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の
最小値とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979
年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009
年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年
12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年
12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.9 (a)GFDL-ESM2M の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における 2m 高
さ気温の平均値 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における 2m 高さ気温の平均値
と HISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年 12
月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年 12
月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，(j)2039 年 12
月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12
月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.10 (a)GFDL-ESM2Mの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均
2m 高さ気温の標準偏差 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における日平均 2m 高さ
気温の標準偏差とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，
(d)1979 年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，
(g)2009 年 12 月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，
(j)2039 年 12 月-2049 年 2 月，(k)2049 年 12 月-2059 年 2 月，(l)2059 年 12 月-2069 年 2 月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.11 (a)GFDL-ESM2M の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平
均 2m高さ気温の最大値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ
気温の最大値と HIST との差．(b)1959 年 12 月-1969 年 2 月，(c)1969 年 12 月-1979 年 2 月，
(d)1979 年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，
(g)2009 年 12 月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，
(j)2039 年 12 月-2049 年 2 月，(k)2049 年 12 月-2059 年 2 月，(l)2059 年 12 月-2069 年 2 月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.12 (a)GFDL-ESM2M の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平
均 2m高さ気温の最小値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ
気温の最小値と HIST との差．(b)1959 年 12 月-1969 年 2 月，(c)1969 年 12 月-1979 年 2 月，
(d)1979 年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，
(g)2009 年 12 月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，
(j)2039 年 12 月-2049 年 2 月，(k)2049 年 12 月-2059 年 2 月，(l)2059 年 12 月-2069 年 2 月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.13 (a)IPSL-CM5A-LR の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における 2m
高さ気温の平均値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における 2m高さ気温の平均値
と HISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年 12
月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年 12
月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，(j)2039 年 12
月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12
月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.14 (a)IPSL-CM5A-LRの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均
2m 高さ気温の標準偏差 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における日平均 2m 高さ
気温の標準偏差とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，
(d)1979 年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，
(g)2009 年 12 月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，
(j)2039 年 12 月-2049 年 2 月，(k)2049 年 12 月-2059 年 2 月，(l)2059 年 12 月-2069 年 2 月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.15 (a)IPSL-CM5A-LR の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平
均 2m高さ気温の最大値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ
気温の最大値と HIST との差．(b)1959 年 12 月-1969 年 2 月，(c)1969 年 12 月-1979 年 2 月，
(d)1979 年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，
(g)2009 年 12 月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，
(j)2039 年 12 月-2049 年 2 月，(k)2049 年 12 月-2059 年 2 月，(l)2059 年 12 月-2069 年 2 月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.16 (a)IPSL-CM5A-LR の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平
均 2m高さ気温の最小値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ
気温の最小値と HIST との差．(b)1959 年 12 月-1969 年 2 月，(c)1969 年 12 月-1979 年 2 月，
(d)1979 年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，
(g)2009 年 12 月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，
(j)2039 年 12 月-2049 年 2 月，(k)2049 年 12 月-2059 年 2 月，(l)2059 年 12 月-2069 年 2 月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.17 (a)IPSL-CM5A-MR の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における 2m
高さ気温の平均値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における 2m高さ気温の平均値
と HISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年 12
月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年 12
月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，(j)2039 年 12
月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12
月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.18 (a)IPSL-CM5A-MR の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平
均 2m高さ気温の標準偏差 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高
さ気温の標準偏差と HIST との差．(b)1959 年 12 月-1969年 2月，(c)1969 年 12 月-1979年 2
月，(d)1979年 12月-1989年 2月，(e)1989年 12月-1999年 2月，(f)1999年 12月-2009年 2
月，(g)2009年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2
月，(j)2039年 12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.19 (a)IPSL-CM5A-MR の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平
均 2m高さ気温の最大値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ
気温の最大値と HIST との差．(b)1959 年 12 月-1969 年 2 月，(c)1969 年 12 月-1979 年 2 月，
(d)1979 年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，
(g)2009 年 12 月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，
(j)2039 年 12 月-2049 年 2 月，(k)2049 年 12 月-2059 年 2 月，(l)2059 年 12 月-2069 年 2 月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.20 (a)IPSL-CM5A-MR の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平
均 2m高さ気温の最小値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ
気温の最小値と HIST との差．(b)1959 年 12 月-1969 年 2 月，(c)1969 年 12 月-1979 年 2 月，
(d)1979 年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，
(g)2009 年 12 月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，
(j)2039 年 12 月-2049 年 2 月，(k)2049 年 12 月-2059 年 2 月，(l)2059 年 12 月-2069 年 2 月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.21 (a)MIROC5の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における 2m高さ気温
の平均値 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における 2m 高さ気温の平均値と HIST
との差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年 12月-1989
年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年 12 月-2019
年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年 12月-2049年
2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12月-2079年
2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.22 (a)MIROC5の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m高
さ気温の標準偏差 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の標
準偏差とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979
年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009
年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年
12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年
12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.23 (a)MIROC5の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m高
さ気温の最大値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の最
大値とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年
12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年
12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年 12
月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12
月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.24 (a)MIROC5の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m高
さ気温の最小値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の最
小値とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年
12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年
12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年 12
月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12
月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.25 (a)MIROC-ESM-CHEMの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における
2m高さ気温の平均値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における 2m高さ気温の平均
値と HISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年
12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年
12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年 12
月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12
月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.26 (a)MIROC-ESM-CHEMの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における
日平均 2m高さ気温の標準偏差 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m
高さ気温の標準偏差と HISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年
2月，(d)1979年 12月-1989年 2月，(e)1989年 12月-1999年 2月，(f)1999年 12月-2009年 2
月，(g)2009年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2
月，(j)2039年 12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.27 (a)MIROC-ESM-CHEMの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における
日平均 2m 高さ気温の最大値 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における日平均 2m
高さ気温の最大値と HIST との差．(b)1959 年 12 月-1969年 2月，(c)1969 年 12 月-1979年 2
月，(d)1979年 12月-1989年 2月，(e)1989年 12月-1999年 2月，(f)1999年 12月-2009年 2
月，(g)2009年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2
月，(j)2039年 12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.28 (a)MIROC-ESM-CHEMの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における
日平均 2m 高さ気温の最小値 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における日平均 2m
高さ気温の最小値と HIST との差．(b)1959 年 12 月-1969年 2月，(c)1969 年 12 月-1979年 2
月，(d)1979年 12月-1989年 2月，(e)1989年 12月-1999年 2月，(f)1999年 12月-2009年 2
月，(g)2009年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2
月，(j)2039年 12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.29 (a)MPI-ESM-MR の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における 2m 高
さ気温の平均値 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における 2m 高さ気温の平均値
と HISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年 12
月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年 12
月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，(j)2039 年 12
月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12
月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.30 (a)MPI-ESM-MR の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平均
2m 高さ気温の標準偏差 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における日平均 2m 高さ
気温の標準偏差とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，
(d)1979 年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，
(g)2009 年 12 月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，
(j)2039 年 12 月-2049 年 2 月，(k)2049 年 12 月-2059 年 2 月，(l)2059 年 12 月-2069 年 2 月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.31 (a)MPI-ESM-MRの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m
高さ気温の最大値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の
最大値とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979
年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009
年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年
12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年
12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.32 (a)MPI-ESM-MRの 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m
高さ気温の最小値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の
最小値とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979
年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009
年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年
12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年
12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.33 (a)MRI-CGCM3の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における 2m高さ気
温の平均値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における 2m高さ気温の平均値とHIST
との差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年 12月-1989
年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009 年 12 月-2019
年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年 12月-2049年
2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年 12月-2079年
2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.34 (a)MRI-CGCM3 の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における日平均
2m 高さ気温の標準偏差 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における日平均 2m 高さ
気温の標準偏差とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，
(d)1979 年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，
(g)2009 年 12 月-2019 年 2 月，(h)2019 年 12 月-2029 年 2 月，(i)2029 年 12 月-2039 年 2 月，
(j)2039 年 12 月-2049 年 2 月，(k)2049 年 12 月-2059 年 2 月，(l)2059 年 12 月-2069 年 2 月，
(m)2069年 12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.35 (a)MRI-CGCM3の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m
高さ気温の最大値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の
最大値とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979
年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009
年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年
12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年
12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.36 (a)MRI-CGCM3の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m
高さ気温の最小値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の
最小値とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979
年 12 月-1989 年 2 月，(e)1989 年 12 月-1999 年 2 月，(f)1999 年 12 月-2009 年 2 月，(g)2009
年 12月-2019年 2月，(h)2019年 12月-2029年 2月，(i)2029年 12月-2039年 2月，(j)2039年
12月-2049年 2月，(k)2049年 12月-2059年 2月，(l)2059年 12月-2069年 2月，(m)2069年
12月-2079年 2月，(n)2079年 12月-2089年 2月，(o)2089年 12月-2099年 2月．
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図 C.37 (a)ERA-40 の 1959 年 12 月-1999 年 2 月の，冬季（12-2 月）における 2m 高さ気温
の平均値 (HIST)．(b)-(o) は，10 回の冬季（12-2 月）における 2m 高さ気温の平均値と HIST
との差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年 12月-1989
年 2月．

図 C.38 (a)ERA-40の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m高さ
気温の標準偏差 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の標
準偏差とHISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979
年 12月-1989年 2月．
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図 C.39 (a)ERA-40の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m高さ
気温の最大値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の最大
値と HISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年
12月-1989年 2月．

図 C.40 (a)ERA-40の 1959年 12月-1999年 2月の，冬季（12-2月）における日平均 2m高さ
気温の最小値 (HIST)．(b)-(o)は，10回の冬季（12-2月）における日平均 2m高さ気温の最小
値と HISTとの差．(b)1959年 12月-1969年 2月，(c)1969年 12月-1979年 2月，(d)1979年
12月-1989年 2月．
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付録 D

回転水槽実験における遠心力，水面形
によるコリオリ力の緯度変化の再現

4章で用いた回転水槽実験装置内部の流体にかかる遠心力と，流体の水面系，地形性によるコリ
オリ力の緯度変化の再現について記述する．

D.1 遠心力と水面形
以下に，記号の意味を列挙する．図 D.1も参照されたい．

• Ωexper: 水槽の回転速度
[
rad s−1]

• g: 重力加速度
[
m s−2]

• r: 半径方向の座標 [m]

• s: Ωexper
2

2g

• θ: 回転方向の座標 [rad]
• z: 鉛直方向の座標 [m]

• p: 圧力 [Pa]
• ρ: 流体の密度

[
kg m3]

• Rmax: 水槽の半径 [m]

• h: 回転時の水深 [m]

• H0: 回転開始前の水深 [m]

• Hmin: 回転時の最低水深 (r = 0) [m]

• Hmax: 回転時の最低水深 (r = Rmax) [m]

圧力の全微分は，
dp =

∂p
∂r

dr +
∂p
∂z

dz +
∂p
r∂θ

rdθ (D.1)
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図 D.1 回転水槽内部の流体を記述する各記号の概念図．詳細は本文参照．

軸対象の流れなので，pは θ に依存しない．

dp =
∂p
∂r

dr +
∂p
∂z

dz (D.2)

r方向では圧力勾配力と遠心力が釣り合い，z方向では圧力勾配力と重力が釣り合うので，

∂p/∂r = ρrΩ2
exper (D.3)

∂p/∂z = −ρg (D.4)

従って，式 (D.1)は，以下となる．

dp = ρrΩ2
experdr − ρgdz (D.5)

積分すると，
p =

1
2

ρΩexper
2r2 − ρgz + C (D.6)

ここで，Cは積分定数，r = 0で水面 x = Hmin とすると，水面では圧力 p = 0なので，

0 = −ρgHmin + C

C = ρgHmin (D.7)
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したがって，
p =

1
2

ρΩexper
2r2 + ρg (Hmin − z) (D.8)

水面では，p = 0なので，水面系 hの方程式は，

0 =
1
2

ρΩexper
2r2 + ρg (Hmin − h)

ρgh =
1
2

ρΩexper
2r2 + ρgHmin

h =
Ωexper

2

2g
r2 + Hmin

h = sr2 + Hmin (D.9)

これより，水面系は密度 ρによらないことがわかる．回転前の水深 H0 は，回転前と後の体積は等
しいことから，

∫ Rmax

0
h (2πr)dr = πRmax

2H0

2π
∫ Rmax

0

(
sr2 + Hmin

)
rdr = πRmax

2H0

2
∫ Rmax

0

(
sr3 + Hminr

)
dr = Rmax

2H0

2
(

1
4

sRmax
4 +

1
2

HminRmax
2
)
= Rmax

2H0

H0 = Hmin +
1
2

sRmax
2 (D.10)

また，Hmax は，式 (D.9)より
Hmax = Hmin + sRmax

2 (D.11)

である．式 (D.10), (D.11)より，
H0 =

Hmax + Hmin
2

(D.12)

Hmax − Hmin = sRmax
2 (D.13)

であることがわかる．以上をまとめると，図 D.2となる．例として，以下の 4章における実験条件

• Ωexper: 30 [rpm] =π
[
rads−1]

• g: 9.8
[
ms−2]

• r: 75 [mm]=0.075 [m]

• ρ: 1000
[
kg m3]

• Rmax: 75 [mm]=0.075 [m]

• H0: 40 [mm]=0.04 [m]
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図 D.2 水面系の概念図．詳細は本文参照．

図 D.3 4章の実験条件における回転水槽内部の作動流体の水面形．

について計算すると，

• s: 0.503
[
m−1]

• Hmin: 0.0386 [m]

• Hmax: 0.0414 [m]

となる．式 (D.9), (D.10)より水面形の式は

h = sr2 + H0 −
1
2

sRmax
2 (D.14)

であるので，水面系は図 D.3の青い実線となる．なお，流体内部の等圧面は，式 (D.8), (D.9)より
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p =
1
2

ρΩexper
2r2 + ρg

(
h − sr2 − z

)

p =
1
2

ρΩexper
2r2 + ρg

(
h −

Ωexper
2

2g
r2 − z

)

p = ρg (h − z) (D.15)

これより，等圧面は水面の平行移動であり，静水圧分布が成り立つことがわかる．

D.2 水面形によるβ効果の再現
以下に，Afanasyev and Wells (2005)[1]に習い，水面形によるβ効果の再現について記述する．
渦位 (potential vorticity, PV)qは以下の式で定義される．

q =
f + ωR

h
=

ωA
h

(D.16)

ここで，ωR は相対渦度，fはコリオリパラメタ，ωA は絶対渦度，hは流体の厚さであり地球にお
ける対流圏界面高度や実験における水深に相当する．なお，以下において Ω は地球や回転水槽の
角速度である．回転水槽において，渦位 qexper について考える．

qexper =
fexper + ωR

h(r)
=

2Ωexper + ωR

h(r)
(D.17)

ここで，前節より
h(r) = sr2 + Hmin (D.18)

であることを考慮する（図D.4）．実験条件下では，sr2は Hmin に比べて，十分に小さい．（図D.3）

sr2 << Hmin

δ =
sr2

Hmin
<< 1 (D.19)

δを用いて，式 (D.17)を書き直すと，

qexper =
ωR + 2Ωexper

h(r)

=
ωR + 2Ωexper

sr2 + Hmin

=
ωR + 2Ωexper

Hmin(1 + δ)

(D.20)

さらに，δが微少量であること（δの 2乗以上の項は無視）に注意して書き直すと，

qexper =
ωR + 2Ωexper(1 − δ)

Hmin(1 + δ)(1 − δ)

=
ωR + 2Ωexper(1 − δ)

Hmin(1 − δ2)

≈ f racωR + 2Ωexper(1 − δ)Hmin

(D.21)
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図 D.4 回転水槽内部の流体を記述する各記号の概念図．詳細は本文参照．

さらに，Rossby数 Roについて，

Ro =
ωR

fexper
=

ωR
2Ωexper

<< 1

ΩR << 2Ωexper (D.22)

を仮定する．つまり，δと ωR の項について，二乗以上の場合は，これを無視する．これより，

qexper =
ωexper − ωexperδ + 2Ωexper − 2Ωexperδ

Hmin

≈
ωexper + 2Ωexper − 2Ωexperδ

Hmin

=
ωexper + 2Ωexper1 − δ

Hmin

=
ωexper + 2Ωexper1 − sr2

Hmin

Hmin

=
ωexper + (2Ωexper −

2Ωexpers
Hmin

r2)

Hmin

=
ωexper + (2Ωexper − γexperr2)

Hmin

(D.23)

181



ここで，
γexper =

2sΩexper

Hmin
(D.24)

と定義した．以上の一連の過程で，一定値であったコリオリパラメタ fexper が，二次関数

fγexper = fexper − γexperr2 = 2Ωexper − γexperr2 (D.25)

と書き表された．これは，γ近似を施したコリオリパラメタに相当する．一方，二次関数であった
水深が Hmin で一定となった．これは，渦位の保存則より，水面系がコリオリパラメタの南北変化
を再現していることに相当することがわかる．
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付録 E

地衡風調節と，実験水槽における水平・
鉛直スケール

4 章で用いた回転水槽内部における温度分布を考察するため，以下のような地衡風調節
(Geostrophic Adjustment) により生じる，流体塊の水平ー鉛直アスペクト比について考える
[16]．今，図 E.1(a)のように，冷却により流体中に低温な領域が発生した場合を考える．H は低温
な領域の高さ，ρ1, ρ2 は低温な領域，高温な領域の密度である．この状態から，低温な流体が，高
温の流体に潜り込む場合を考える．十分な時間が経過すれば，地衡風平衡に達し，図 E.1(b)のよう
な平衡状態に達すると考えられる．hは地衡風平衡に達した際の低温な領域の厚さ，dは初期状態
に対して，x方向に低温な領域が達した距離である．vは地衡風を示す．簡単に，図中の奥行き方
向には流体の挙動が変わらない場合を考える．支配方程式は，

∂u
∂t

+ u
∂u
∂x

− f v = −g′
∂h
∂x

(E.1)

∂v
∂t

+ u
∂v
∂x

+ f u = 0 (E.2)

∂h
∂t

+
∂ (hu)

∂x
= 0 (E.3)

図 E.1 (a)想定する流体の初期状態．寒色の領域は密度が高い（低温な）領域．暖色の領域は
密度が低い（高温な）領域．(b)地衡風調節が起こり，定常状態となった状態．
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で与えられる．u は x 方向流速，v は図 E.1 の奥行き方向流速である． f はコリオリパラメタ，
g′ = g (ρ1 − ρ0)/ρ1 である．また，渦位 qは，

q =
f + ∂v

∂x
h

(E.4)

で与えられ，これは，図 E.1(a), (b)それぞれの状態で保存する．初期状態である図 E.1(a)では，地
衡風平衡に達していないので，渦位は f /H であるので，

f + ∂v
∂x

h
=

f
H

(E.5)

が成り立つ．また，一度，地衡風平衡に達すると，h の時間変化は生じないため，式 (E.3)の第 1
項は 0 である．したがって，hu は x 方向に一定でなければならない．x = d で h = 0 なので，
hu = 0でなければならない．hは x < dで正なので，この領域では，u = 0でなければならない．
従って，式 (E.1)は以下の地衡風平衡に短縮される．

− f v = −g′
∂h
∂x

(E.6)

式 (E.5),(E.6)は，未知変数が h と v の二つであり，両者とも線形の微分方程式である．これらは
2 次の微分方程式となり，指数関数の解が得られる．境界条件は x → −∞ で h = H，x → d で
h = 0と与える．解は，

h = H
(

1 − e(x−d)/R
)

(E.7)

v = −
√

g′He(x−d)/R (E.8)

となる．ここで，

R =

√
g′H
f

(E.9)

dを知るために，質量保存則を考える．初期状態である図 E.1(a)の低温な流体が存在した領域から
の損失分と流出分は等しいので，

∫ 0

−∞
(H − h)dx =

∫ d

0
hdx (E.10)

が成り立つ．これを解くと，

d = R =

√
g′H
f

(E.11)

が得られる．4章では底面の加熱域，冷却域の温度をそれぞれ 5℃，35℃と設定した．これに対応
する水の密度は，999.965[kg/m3], 994.031[kg/m3]であり，g′ は最大でも 0.0581[m/s2]程度で
ある．水槽の回転速度は 30[rpm]であり，これより f = 2π[rad/s]である．従って，鉛直方向の
スケール H = 1に対して，水平方向のスケール d < 0.038であることがわかる．このことより，4
章にておこなった回転水槽実験では，ある温度の水塊が形成された場合，その鉛直・水平方向のス
ケールから，鉛直方向に一様の温度構造が保たれることを意味する．
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付録 F

5章のジェット気流の比エネルギーの
理論における，対象とする高度，ジェッ
トの北端，南端の設定の仕方について

5 章におけるジェット気流の比エネルギーの理論では，ジェットの北端は経度によらず圧力が
一定 (p−a = Const.，さらに流量 V が一定である必要がある．従って，ジェットの北端は等圧線，
ジェットの南端は北端からの東西風の積分値が一定となる地点で定める必要がある．さらに，密度
ρが一定であると仮定している点にも着目する．図 5.13にて説明した通り，北半球冬季においては
12000m付近において等温位面，等密度面，等高度面，等圧面がほぼ平衡となるため，この高度を
設定した．図 E.1は対象とする 12000m高度場の概念図である．同高度場では図??に示す通り，北
緯 0-20度の範囲では圧力は南北方向への変動が少なく，この緯度帯では地衡風に起因する東西風
は弱い．またアジア付近にはジェットの極大域が存在する．ロスビー波が捕捉されるアジアジェッ
ト付近（付録 B）を捕捉するようジェットの北端，南端を設定する必要がある．5章では，アジア
ジェット帯の南端北緯 20度付近，さらにアジアジェットの北端の風速が 30km/s程度になる地点
でジェットの南端と北端を定義した．30km/sという値には物理的な意味は存在しないが，この程
度の値で設定すると，ジェット幅が拡大する太平洋付近でジェットの北端が北極点を越えない場合
が多い．
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図 F.1 ジェット気流が有する比エネルギーの理論における，対象とする高度場の概念図．

図 F.2 1989年 1月 1日から 3月 31日までの 12000m高度場における時間平均東西風速 (m/s,
色)と等圧線 (hPa, 実線)．
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付録 G

5章の開水路に見立てたジェット気流
の有するエネルギーに対する，渦の輸
送としての解釈

5章に示した，開水路に見立てたジェット気流が有するエネルギー式について，絶対渦度の輸送
という解釈を試みる．式 (5.5)の式変形を行う．

G =
∫ a

−a
u
(

u2

2
+

p
ρ

)
dy

=
∫ a

−a
u

(
u2

2
+

p−a + ρ f0
∫ y
−a udY − ρβ

∫ y
−a uYdY

ρ

)
dy

=
∫ a

−a
u
(

u2

2
+
∫ y

−a
u ( f0 − βY) dY

)
dy +

p−aV
ρ

(G.1)

ここで，南北方向風速の東西変化が十分に小さいと過程する．yの向きが北から南であることに注
意すると，相対渦度 ωR は以下のように表せられる．なお，ここで，南北風速は十分に小さく無視
ができると考える．

ωR =
∂u
∂y

− ∂v
∂x︸︷︷︸
≈0

≈ ∂u
∂y

(G.2)

部分積分より一般に以下が成り立つ．
∫ y

−a
ωRudY =

∫ y

−a

(
∂u
∂y

)
udY

=
[
u2
]y

−a
−
∫ y

−a
u

∂u
∂y

dY

= u2 − u−a
2 −

∫ y

−a
uωRdY

187



ここで，u−a はジェットの北端での風速である．これより，

u2

2
=
∫ y

−a
ωRudY＋u−a

2

2
(G.3)

これを，式 (G.1)に代入すると，

G =
∫ a

−a
u
(∫ y

−a
ωRudY +

u−a
2

2
+
∫ y

−a
u ( f0 − βY) dY

)
dy +

p−aV
ρ

=
∫ a

−a
u
(∫ y

−a
u ( f0 − βY + ωR) dY

)
dy +

u−a
2

2

∫ a

−a
udy +

p−aV
ρ

=
∫ a

−a
u
(∫ y

−a
uωAdY

)
dy +

u−a
2

2
V +

p−aV
ρ

=
∫ a

−a
u
(∫ y

−a
uωAdY

)
dy +

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V

(G.4)

ここで ωA は絶対渦度である．第二項は，ジェットの北端の運動エネルギーと位置エネルギーの和
に流量 V をかけたものである．ジェットの北端をある一本の流線で定義した場合，この量は保存
する．ジェット北端からジェット内部の任意の yまでの流量を

v(y) =
∫ y

−a
u(Y)dY (G.5)

と定義する．これは，
u =

∂v
∂y

(G.6)

と式変形ができ，速度ポテンシャルに相当する．式 (G.4)をさらに変形をする．

G =
∫ a

−a
u
(∫ y

−a
uωAdY

)
dy +

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V

=
∫ a

−a

∂v
∂y

(∫ y

−a
uωAdY

)
dy +

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V

=

[
v
(∫ y

−a
uωAdY

)]a

y=−a
−
∫ a

−a
uvωAdy +

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V

=
∫ a

−a
u(y)dy

∫ a

−a
uωAdY −

∫ −a

−a
u(y)dy

(∫ −a

−a
uωAdY

)
−
∫ a

−a
uvωAdy +

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V

=

[
V
∫ a

−a
uωAdY − 0

]
−
∫ a

−a
uvωAdy +

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V

= V
∫ a

−a
uωAdY −

∫ a

−a
uvωAdy +

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V

(G.7)
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ここで，第一項は渦度フラックスのジェット内部での積分値に流量 V を掛け合わせた値である．
第二項について以下の式変形を行う．

−
∫ a

−a
uvωAdy = −

∫ a

−a

∂v
∂y

vωAdy

= −
[(∫ a

−a
u(y)dy

)2
ωA(a)−

(∫ −a

−a
u(y)dy

)2
ωA(−a)

]
+
∫ a

−a
v
(

ωA
∂v
∂y

+ v
∂ωA
∂y

)
dy

= −V2ωA(a) +
∫ a

−a
uvωAdy +

∫ a

−a
v2 ∂ωA

∂y
dy

(G.8)

従って，
−
∫ a

−a
uvωAdy = −1

2
V2ωA(a) +

1
2

∫ a

−a
v2 ∂ωA

∂y
dy (G.9)

これより，式 (G.7)を書き換えると，

G = V
∫ a

−a
uωAdY − 1

2
V2ωA(a) +

1
2

∫ a

−a
v2 ∂ωA

∂y
dy +

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V (G.10)

なお，絶対渦度の南北微分 (実効ベータ, effective β)

β∗ = − ∂ωA
∂y

= − ∂ ( f0 − βy + ωR)
∂y

(G.11)

を用いて表現すると，

G = V
∫ a

−a
uωAdY − 1

2
V2ωA(a)− 1

2

∫ a

−a
v2β∗dy +

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V (G.12)

なお，ここで，a → −a，G → 0の場合を考える．すると，

0 = V
∫ −a

−a
uωAdY

︸!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!︸
=0

−1
2

V2ωA(−a)− 1
2

∫ −a

−a
v2β∗dy

︸!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!︸
=0

+

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V

(
u−a

2

2
+

p−a
ρ

)
V =

1
2

V2ωA(−a) (G.13)

の関係が得られる．同様に，−a → a，G → 0の場合を考える．すると，

0 = V
∫ a

a
uωAdY

︸!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!︸
=0

−1
2

V2ωA(a)− 1
2

∫ a

a
v2β∗dy

︸!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!︸
=0

+

(
ua

2

2
+

pa
ρ

)
V

(
ua

2

2
+

pa
ρ

)
V =

1
2

V2ωA(a) (G.14)
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となる．この関係に留意し，式 (G.12)を解釈すると，

G = V
∫ a

−a
uωAdY

︸!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!︸
ジェット内部の絶対渦度 Flux︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸

ジェット内部の絶対渦度フラックスが輸送するエネルギー

−1
2

∫ a

−a
v2 β∗

︸︷︷︸
実効ベータ

dy

︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸
ブロッキングの形成に伴い増加する項

+
1
2

V2 ωA(−a)︸!!!!!!︷︷!!!!!!︸
ジェット北端の絶対渦度︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸

ジェット北端の運動・位置エネルギー

− 1
2

V2 ωA(a)︸!!!︷︷!!!︸
ジェット南端の絶対渦度︸!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︷︷!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!!︸

ジェット南端の運動・位置エネルギー

(G.15)

第一項はジェット内部の絶対渦度フラックスが有するエネルギーフラックス．第二項は実効ベータ
に正の数がかけられている．ブロッキング発生のためには実効ベータが負にならなければならな
い．平常時この項の被積分関数は正である．ブロッキング発生時には被積分関数が負の領域が増え
るため，第 2項全体としては増加すると考えられる．第三項はジェット北端のエネルギー，最後の
項はジェットの南端のエネルギーである．従って，第三項と第四項の差はジェットの南端と北端の
エネルギーの平均値である．絶対渦度の保存則より，第一項は基本的には保存されながら上流から
下流に輸送される．第 2項は実効ベータを含んでいるため，ブロッキング発生時には 0に近づく，
もしくは正となる項である．
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付録 H

2016年 8月を含む 1961年以降に北海
道周辺を通過・上陸した台風の統計的
解析

本論文では，ブロッキングによる偏西風の蛇行に伴う極端現象を対象に，1, 2，3章にて近年の
日本周辺における極端現象を取り扱った．2016年 8月には，北海道に 6つの台風が接近し，道内
各地に豪雨災害を引き起こしており，特徴的な大気場が観察された．本事例では典型的なブロッキ
ングの気圧配置は観察されなかったが，太平洋北部に特徴的な偏西風の蛇行が見られ，また太平洋
高気圧が 8月に平年よりも北西方向に張り出し停滞するという異例の年であった．大気波動と日本
の極端現象という観点から，以下の解析を行った．

H.1 2016年 8月における日本周辺の大気場の概要
2016年 8月 17日から 23日にかけて，台風 7, 11, 9号と 3つの台風が北海道に上陸し，北海道

全域に豪雨が発生し河川の氾濫や土砂災害が発生した [120]．さらに 8月下旬には台風 10号が太
平洋側から岩手県大船渡市付近に上陸し日本海へと移動した．8月 30, 31日には台風 10号本体に
より岩手県に大雨が，台風のアウターバンドにより北海道日高山脈東斜面を主として地形性の豪
雨が発生した [129, 58]．北海道では，平年では 3年に 1回程度の頻度で台風が上陸するが，2016
年は 8月だけで 3つの台風が上陸するという観測史上初めての年であった．また，台風 10号に関
しては，東北沖に台風が上陸する進路も同様に観測史ない進路であった．8月上旬には，台風 5, 6
号が北海道東部の沿岸を通過するなど，8月に北海道は合計 6つの台風から影響を受けるという異
例の年であった（図 H.1，表 H.1[129, 103, 122]）．同年 8 月の北海道の降水量は，道内アメダス
225 地点中 89 地点で月降水量の極値を更新し, 年間降水量に相当する降水を記録した地点もあっ
た．この豪雨災害により北海道内 5水系 6河川 (石狩川水系空知川,十勝川水系十勝川・札内川,常
呂川,網走川,釧路川)の観測所にて既往最高の水位を記録し,国管理の河川で 4件,北海道管理で 5
件の堤防決壊が発生した．農業被害面積は 38927ha，被害総額は 543 億円に至り全国で野菜価格
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表 H.1 2016年 8月に北海道に上陸もしくは周辺を通過した台風の発生日時，消滅日時，継続
時間，最低気圧．デジタル台風を参考にした [122]．2016年 8月北海道豪雨災害調査団速報第
一報（土木学会）より転載．著者らが作成 [129]．

が高騰した．国道 24 路線，北海道道 96 路線にて土砂災害が発生し，日高山脈日勝峠を通る国道
274号線は平成 29年秋ごろを目標に，本論文執筆時である現在でも復旧が進行中である．全被害
総額は 2803億円に達し,また同年 9月に激甚災害に指定された [119, 131, 121, 135]．
図 H.2(a)-(e)は 2016年 8月各週の海面水温と，1982-2016年の 8月の期間から算出した平年値
に対する偏差を示す．図中の緑色の実線は，各図の該当期間における台風の移動経路，黒線は該当
期間外の移動経路を示す．白抜きの丸は台風が発生した地点，黒丸は温帯低気圧化した地点であ
る．図 H.2(f)は台風の中心気圧の時系列でを示す．2016年 5月まではエルニーニョの期間であっ
たが，2016 年 8 月の時点では赤道付近の海面水温は西経 100-180 度付近で平年に対して低めで
あった．台風 5, 6, 7, 9号は例年でも台風が多く発生する北緯 20度付近で発生したが，台風 10, 11
号は関東の沿岸で発生した．台風 5, 6, 7, 11号は東西に逸れずに北進し，北海道東部に上陸，また
は海上を通過した．台風 10号は 8月下旬に海面水温が 0.5-1.5℃高い海域を通過し，中心気圧が
940hPa程度まで低下した．
図H.3は 2016年 8月の 500hPa面における月平均ジオポテンシャル高度場を実線で，風速ベク
トルを矢印で示す．図中の色は平年値に対して 1標準偏差以上の 500hPa面ジオポテンシャル高度
場が記録された日が 2016年 8月に何日記録されたかを示す．図より日本列島の東西に位置する高
気圧性循環が 8月の 31日間のうちほとんどの期間に維持されていたことがわかる．日本の西部の
高気圧性循環が朝鮮半島，九州付近に北風を形成したため，日本の東部の高気圧性循環による太平
洋沿岸の南風に流され多くの台風が北進し北海道周辺を通過する進路となった．台風 10号が東北
地方を横断した際は 8月の中では例外であり太平洋高気圧がオホーツク海付近にまで張り出し，ま
た日本海に低気圧性の渦が形成されていた（本付録 3節で詳述）．
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図 H.1 2016年 8月に北海道に上陸もしくは周辺を通過した台風の経路（台風発生以前の熱帯
低気圧，及び温帯低気圧化後の進路も含む）．気象庁 GPV (MSM) の海面更正気圧の低圧部を 1
時間おきに抽出し経路を同定した [103]．図中の星印は台風発生地点，丸印は温帯低気圧化した
地点．台風発生，温帯低気圧化の時刻はデジタル台風を参考にした [122]．2016年 8月北海道
豪雨災害調査団速報第一報（土木学会）より転載．著者らが作成 [129]．

H.2 過去に北海道に接近した台風の特徴
本節は，公益財団法人河川財団の山本太郎氏が行った解析 [143]を 2016年まで拡張させたもの
である．山本氏は北海道に接近・上陸した台風のルート区分を行い，近年（2011-2015年），平年で
は少ない本州の太平洋沿岸・沖合いを通過し北海道付近にまで到達する台風が多いことを示した．
このルートをたどる台風は陸により底面摩擦を受けないため，強度が低下せずに北海道に接近する
と考えられる．2016年 8月にはこのルートを通過する台風が 5個発生し，北海道に甚大な被害が
発生した．本節では，同氏が明らかにした北海道に接近・上陸した台風の近年の傾向を説明し，次
節にて本論文著者が解析した，この傾向の気象学的な考察を述べる．
前節で取り上げた通り，2016年台風 5, 6, 7, 9, 11号は 8月に連続して北海道の東部を通過した．

1961年以降に北海道に接近した台風について以下に記す．台風の経路，中心気圧については台風
経路データ [102]を用い，経路が離島を除く北海道の陸域から 300kmの範囲に入ったものを「北
海道に接近した台風」と定義した．なお，台風が北上して温帯低気圧に変化したあとも除外せず台
風経路として扱った．この条件で「北海道に接近した台風」を抽出し，表 H.2 に記す基準で日本
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図 H.2 2016年 (a) 7月 31日-8月 6日, (b) 8月 7 - 13日, (c) 8月 14 - 20日, (d) 8月 21 - 27
日, (e) 8 月 28 日-9 月 3 日（以下該当期間）における週平均の海面水温 (℃, 紫色の線) と平年
偏差 (℃,青-赤色)．平年値は 1982-2016年 8月の海面水温から求めた．図中の緑色の線は，該
当期間における台風 5, 6, 9, 10, 11号の移動経路であり，黒線は該当期間外の移動経路を示す．
白抜きの丸は台風発生地点，黒丸は温帯低気圧化した地点である．(f) は台風の中心気圧の時
系列．海面水温はNational Oceanic and Atmospheric Adiministration (NOAA) Optimum
Interpolation (OI) Sea Surface Temperature (SST) V2[64] を，台風の位置と中心気圧はデジ
タル台風 [122]のデータを用いた．文献 [113]より．著者が作成．

海ルート，本州縦断ルート，太平洋ルートに分類した．これらの台風の経路を図 H.4 に記す．図
H.5は 1961年から 10年毎（最後の年代は 2011-2016年の期間）の北海道に接近した台風の数と
割合をルート別に記す．北海道に接近した台風の総数自体は 1 年あたり 3 個程度と年代に大差は
ない．ただし 2011 年以降は 3 つのルートの内太平洋ルートの数が 6 年の間に 11 個と急増した．
うち 2016年 8月に発生したものは台風 5, 6, 7, 10, 11号の 5つであった．
表 H.3, H.4 は，北海道に接近した台風について，北海道に接近する直前の緯度帯である北緯
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図 H.3 2016年 8月の 500hPa面月平均ジオポテンシャル高度場（m, 実線）と風速場（m/s,
矢印）．色は平年値（1948-2016年, 8月から算出）に対して 1標準偏差以上の 500hPa面日ジオ
ポテンシャル高度場が記録された日が 2016 年 8 月に何日あったかを示す．NCEP/NCAR 再
解析データを使用 [38]．文献 [113]より．著者が作成．

表H.2 北海道に接近した台風のルート区分（参考文献 7）より転載）．
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図 H.4 北海道に接近した台風のルート．青，緑，赤線はそれぞれ日本海，本州縦断，太平洋
ルートに該当するものを示す．参考文献 7）の図を近年のデータを含め更新した．文献 [113]よ
り．著者らが作成．

図 H.5 北海道に接近した台風のルートを年代別に割合で記す．図中の数字は台風の個数．
2016年については 8月までのデータを用いた．参考文献 7）の図を近年のデータを含め更新し
た．文献 [113]より．著者らが作成．

30-40度に着目し，中心気圧の上昇をまとめた結果である．北緯 40度は北海道南端の緯度として，
北緯 30度は台風が多く発生する緯度帯よりも北方であり，かつ北海道にあと数日で到達する，予
測に重要な緯度と考え設定した．表 H.3は北緯 30度を中心気圧が 980hPa以下で通過した台風に
ついて，北緯 40度を通過した時の中心気圧を，表H.4は北緯 30度から北緯 40度までの中心気圧
の変化を記す．表H.3より，太平洋ルートを通って北海道に接近した台風は他のルートに比べ，北
緯 40度で低い中心気圧を記録することがわかる．さらに，表 H.4より，太平洋ルートの台風は，
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図 H.6 各ルートの月ごとの発生数．2016年については 8月までのデータを用いた．参考文献
7）の図を近年のデータを含め更新した．文献 [113]より．著者らが作成．

表 H.3 北緯 30度を中心気圧が 980hPa以下で通過した北海道に接近した台風の，北緯 40度
を通過した時刻での中心気圧 (hPa)と数 (N)．参考文献 [143]の図を近年のデータを含め更新し
た．文献 [113]より．著者らが作成．

北海道以南の北緯 30-40度帯で中心気圧が，他のルートに比べ上昇しにくいことがわかる．一般的
に，海流の影響で日本海側の方が海面水温が高い年・月もあるが，地表面摩擦が効くことで日本海・
本州縦断ルートは緯度の上昇とともに台風の強度が低下しやすい傾向にあるためと考えられる．

H.3 台風の経路と大気場
日本に接近する台風は太平洋高気圧の縁を通ることに着目し，北緯 20-50度，東経 120-180度の
海面更正気圧 (SLP)に対し，経験的直交関数展開 (Empirical Orthogonal Function analysis, 以
下 EOF)を行い，K-means法 [28]を用いて大気場のクラスタ分類を行った． NCEP/NCAR再解
析データ [38]の 1961-2016年に関して，7月 1日-7月 14日，7月 15日-7月 28日，7月 29日-8
月 11日，8月 12日-8月 25日，8月 26日-9月 8日，9月 9日-9月 22日と，7月から 9月の 2週
間平均の SLPを用いた（2016年については，9月 9日-9月 22日の期間はデータ取得の都合上除
外した）．累積寄与率が 87.1%となる第 6モードまでを採用し，これらのモードに対し K-means
法を用いて 6個のクラスタ (C1 ― C6)に分類した結果を図 H.7に示す．同図の黒い実線は各クラ
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表H.4 北緯 30度から北緯 40度までの中心気圧の変化（表H.3に対応）．参考文献 [143]の図
を近年のデータを含め更新した．文献 [113]より．著者らが作成．

スタの期間における台風の経路を，青い実線は太平洋ルートの台風の経路を示す．太平洋ルートを
進行し，北海道全域に被害をもたらした 1981年（昭和 56年）の台風 12号と 2016年台風 10号に
ついては緑色の実線で経路を示す．図 H.8は図 H.7に対応するクラスタの 850hPa面風速場（矢
印）及び，東西風の平年偏差（色）である．多くの台風は，2週間平均では 1010hPaの等値線付近
に沿って進行することがわかる．青線で示す太平洋ルートの台風は，クラスタ 4, 5 (C4, 5)に多発
しており，太平洋ルートの中でも太平洋の沖合いを東に流されず北進するルートが多く含まれる．
同クラスタでは，太平洋高気圧は北緯 20-30度付近では弱いが，北緯 40度付近に張り出している．
2016年台風 5, 6, 7, 11号，北海道全域に被害をもたらした 1981（昭和 56）年の台風 12号は C4,
5である．一方，クラスタ 1, 2, 6 (C1, 2, 6)に含まれる太平洋ルートを進行する台風は日本列島の
沿岸に沿うように進行し，大規場の風とともに西進するものが多い．クラスタ 3 (C3) に発生した
太平洋ルートの台風は 2016年台風 10号 (8月 26-31日)のみである．なお，台風 10号の経路の前
半 (8月 19-25日)は C4に含まれる．
表H.5は，クラスタの各期間ごとの発生数を示すが，C1は 7月に，C2は 8月に，C6は 9月に
多く発生することがわかる．図H.9は，7-9月の SLPの平年値を示すが，それぞれ C1, C2, C6に
類似している．平年とは異なる気圧配置である C4, 5は解析期間中に発生した太平洋ルート 30事
例中 20事例を含んでいる．表 H.6は年代毎の各クラスタが占める割合を示す．表の最終列は C4
と C5の割合の和を示すが，太平洋ルートが多発した 2011-2016年には C4, 5が他の年代に比べ，
多く発生していることがわかる．
図 H.7に示す太平洋ルートの内，緑色の線で示す 1981年台風 12号 (C5)と 2016年台風 10号

(C3, 4)は，進路を北海道の南北で西に変えるという特徴的な事例であったことがわかる．この二
つの台風と同様の進路を記録した太平洋ルートの台風は，対象期間においては観察されない．図
H.10は，1981年台風 12号と 2016年台風 10号が発生していた際の 2日おきの 500hPa面高度場
を示す．各日時までの台風の進路を黒線で，その後の進路を白い線で示す．高緯度から低気圧性の
渦が張り出し，この低気圧性の渦と融合するように台風の進路が西にずれたことがわかる．
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図 H.7 EOF, K-means法を用いて分類したクラスタごとの SLPのコンポジット．黒い実線は
各クラスタの期間の台風の経路を，青い実線は太平洋ルートの台風の経路を示す．太平洋ルー
トであり，北海道全域に被害をもたらした 1981年（昭和 56年）の台風 12号と 2016年台風 10
号については緑色の実線で経路を示す．文献 [113]より．著者が作成．

図 H.8 EOF, K-means 法を用いた分類したクラスタごとの 850hPa 面風速場のコンポジット
(矢印)．色は，各クラスタの 850hPa面東西風速場の平年偏差．赤色の領域が平年より西風が強
く，青い領域は弱い．文献 [113]より．著者が作成．
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図H.9 (a)7月, (b)8月, (c)9月の SLPの平年値 (1961-2016年, NCEP-NCAR再解析データを
使用)．文献 [113]より．著者が作成．

表 H.5 クラスタの各期間ごとの発生数．文献 [113]より．著者が作成．

表 H.6 年代毎の各クラスタが占める割合 (%)．文献 [113]より．著者が作成．

H.4 まとめ
2016年 8月下旬に北海道，東北地方に豪雨が多発し河川の氾濫や土砂災害が発生した．8月上
旬から下旬にかけて 6 つの台風が北海道周辺を通過し 3 つの台風が北海道に上陸するという異例
の進路を記録した（図 H.1,H.2）．2016年 8月は日本列島の東西に高気圧性循環が停滞するという

200



図 H.10 (a)-(c)1981 年台風 12 号と (d)-(f) 2016 年台風 10 号が日本周辺を通過した際の
500hPa 面高度場 [m] (色, NCEP/NCAR 再解析データを使用) と各台風の経路（黒，白の実
線）．(a) 1981年 8月 3日, (b) 5日, (c) 7日, (d) 2016年 8月 27日, (e) 29日, (f) 31日．黒の実
線はその日までの経路を，白の実線はその後の経路を示す．文献 [113]より．著者が作成．

特徴的な大気場が見られた（図H.3）．一方，過去 56年間に北海道に到達した台風を，日本海ルー
ト，本州縦断ルート，太平洋ルートに分類した．北海道に到達する台風の進路として，2016年 8月
に発生した台風の多くが該当する太平洋ルートの台風は 2011年以降に多く，また同ルートの台風
は北緯 30-40度帯で，他のルートに比べ勢力が衰えにくいことがわかった（図 H.4, 表 H.3, H.4）．
台風の経路を決定づける太平洋高気圧について，7-9月を対象に，EOF, K-means法を用いて分類
を行った．太平洋ルートのうち，太平洋を東にそれずに北進する経路を有するものの多くは太平洋
高気圧が北海道付近まで張り出すクラスタに分類された．また，太平洋を北進し，北海道付近で西
に進路を変えた太平洋ルートの台風は稀であり，解析期間である 7 月上旬から 9 月中旬にかけて
は，1981年 8月に北海道全域に豪雨災害をもたらした台風 12号と，2016年 8月末に東北，北海
道の各地にて同様災害をもたらした台風 10号のみであった（図 H.7, H.10）．これらは，高緯度か
ら張り出した低気圧性の渦により進路を東へ移したと考えられる（図 H.10）．
本解析において，太平洋高気圧が北海道東部に張り出し，台風が太平洋ルートを通り北海道に接
近するパターンが，太平洋高気圧が北緯 40度付近で日本付近に張り出すクラスタ 4, 5と共に近年
多く発生していることが分かった（図 H.5, H.7, 表 H.6）．
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