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台風の温帯低気圧化時における
上層・下層の渦位偏差間の相互作用に関する研究

吉野純・石川裕彦・植田洋匡

要　旨
本研究では, メソスケール領域気候モデル PSU/NCAR MM5を用いて, 台風 9918号
(TY. BART)の温帯低気圧化過程に関する再現実験を行い, 中緯度台風によくみられる
「急減衰」と「再発達」のメカニズムについて渦位的診断手法を用いて解析を行った. 本
研究により, 急減衰期と再発達期のいずれの局面においても, 台風上層で発達する負の
渦位偏差 (低渦位)が, 重要な働きをしていたことが理解された.

キーワード: 台風, 中緯度トラフ, 温帯低気圧化, 数値予報, 渦位的診断

1. はじめに

1.1 研究背景

台風が中緯度帯に達すると, 中緯度の寒気の影響
を受けて, 等価順圧的な構造から傾圧的な構造へと
急激に変化し, 温帯低気圧に特徴的な構造へと移行
する. この一連のプロセスのことを, 「熱帯低気
圧の温帯低気圧化 (以下, 温低化とする)」と呼ぶ.
「温低化」という言葉に, 今日まで, 全世界に共通す
る厳密な定義はないが, Klein et al. (2000)で提唱
されているように, 温低化のプロセスには, 大きく
分けて 2つの段階に分けられる. 第一段階の「変
形期 (transformation stage)」には, 転向した台風
が傾圧帯やそれに伴う鉛直シアーの影響を受けはじ
めて, 急激に雲や降水の分布が非軸対称化し, 強い
暖気移流と寒気移流が生じ, 上昇流と下降流のダイ
ポールが形成されるようになる. 強い前線形成を伴
い, 下層の暖気核だけが残され上層の暖気核構造は
散逸してしまう (Ritchie and Elsberry, 2001). 第
二段階は,「再発達期 (re-intensification stage)」で
あり, この段階に達すると, 台風よりも温帯低気圧
としての構造の方が顕著となる. 第一段階を経て変
形を受けた台風が,再発達するか,そのまま減衰する
かは, 中緯度帯の対流圏界面付近におけるトラフや
ジェットが, 台風の再発達に適した状態にあるかど

うかに強く依存しており, 場合によっては熱帯低気
圧の時の中心気圧よりも深く再発達する事もある.
このような段階毎に大別される「温低化」であるが,
大西洋における熱帯低気圧の約 40%は温低化の第
一段階 (変形期)へと移行し (Dimego and Bosart,
1982a, 1982b; Hart and Evans, 2001), 北西太平洋
の台風の約 25%は再発達期へと移行する (Klein et
al., 2000)と統計的に知られている.
気象予報官らは,台風に伴う雲分布パターンや,台

風の進行する方向の海水面温度によって, 温低化の
始まりを予測せねばならず, 台風の温低化の予報は,
主観的な評価に基づいているのが現状である. ま
た, 現在の数値予報モデルでは, 必ずしも, 温低化を
予測できていないことも大きな問題点であると言え
る. そして, 台風の温低化時に生じる複雑なプロセ
スの解明は, 気象予報業務の現業の立場だけでなく,
気象学的にも大変意義深く重要な課題である. ごく
近年になって, ようやく, 熱帯低気圧の温低化に対
して, 活発に議論がなされるようになり, 理解が蓄
積されるようになってきた. 以下に, その幾つかの
重要な研究報告例を紹介する.

1.2 初期の温低化研究について

熱帯低気圧の温低化は, 北西太平洋上 (Sekioka,
1956), オーストラリアやニュージランド近辺の南



西太平洋上 (Foley and Hanstrum, 1994; Sinclair,
1993a, 1993b), そして, 米国近辺のメキシコ湾や大
西洋 (Palmén, 1958; Kornegay and Vincent, 1976;
DiMego and Bosart, 1982a, 1982b; Bosart and
Lackmann, 1995) 等, 世界各地で報告されている.
温低化の大半は, 上陸後か上陸直前に生じることが
多いが, 海洋上で生じることも少なくない. 初期の
研究は, 北西太平洋上の台風に関するものが多く,
地上天気図を用いた解析が中心であった (Sekioka,
1956; Matano and Sekioka, 1971a, b; Brand and
Guard, 1979 等). 近年になり, 温低化に関する詳細
な報告が成されるようになってきたが,その多くは米
国のハリケーンに関するものである. 特に, Tropical
Storm Agnes (1972)の温低化 (DiMego and Bosart,
1982a, 1982b; Bosart and Dean, 1991) や, Hur-
ricane David (1979) の温低化 (Bosart and Lack-
mann, 1995)に関する研究では, 初期の研究では理
解されなかった多くのメカニズムが明らかとなった.
Tropical Storm Agnesは, フロリダ半島に上陸して
まもなく減衰し, その後, 中緯度トラフと相互作用
して再発達を遂げた. Dimego and Bosart (1982a)
は, Agnesが, Petterssen and Smbeye (1971)によ
り提唱された Type Bの温帯低気圧の発達過程を遂
げたことを示した. Petterssen Type Bとは, 対流
圏中層の正の渦度移流と下層の前線帯とが上下に重
なることで発達するタイプの低気圧のことをいう.
減衰したAgnesは, 前線帯と重なることで再発達を
遂げていた. また, Hurricane Davidも, ジョージア
州に上陸後に急激に衰弱し,その後,弱い傾圧的環境
と相互作用して再発達を遂げた (Bosart and Lack-
mann, 1995). 衰弱時には, +70hPa/36時間の, 再
発達時には, −13hPa/24時間の中心気圧変化を示し
た. Davidの再発達期には, Agnesの再発達期ほど
顕著なトラフの接近は存在しなかった. ハリケーン
下層に残存した暖湿空気の存在が再発達に重要な役
割を果たしていた. また, Davidの上層の高気圧性
アウトフロージェットの存在も, その再発達 (サイク
ロジェネシス)に貢献していた. Davidによる非断
熱加熱や暖気移流に帰する圏界面上昇 (tropopause
lifting)が, 上層の弱いトラフを強化させ, 下層の衰
弱した台風と鉛直カップリングすることで再発達を
遂げていた. この事例と同じく, Hurricane Floyd
(1987)の事例でも, 似たような過程による上層トラ
フの発達が生じた (Hoskins and Berrisford, 1988).
Molinari et al. (1995, 1998)も, 再発達の際に, ハ
リケーンとトラフの鉛直カップリングが生じている
ことを指摘している.

1.3 温低化に対する渦位的考え方

Bosart and Lackmann (1995) は, 渦位 (poten-
tial vorticity)という力学的保存量 (Hoskins et al.,
1985) を用いることで, Hurricane Davidの温低化
過程について調べた. 渦位場の変遷を見ることに
よって, 異なる起源から成る渦位偏差間の相互作用
(渦位偏差同士の相互変形) を可視化することがで
きる. 渦位偏差場から温低化時に生じる複雑な相
互作用を調べるためには, 個々の渦位偏差がどのよ
うな性質を持つかに注意しなくてはならない. 例
えば, 台風の渦位構造は, 対流圏内における深い正
の渦位偏差 (低気圧性)で説明できる. これは, 雲
内部の凝結の潜熱解放による核に起因するものであ
る. また,台風の上層は,高気圧性の負の渦位偏差で
特徴づけられる (Wu and Emanuel, 1993; Shapiro
and Franklin, 1995; Wu and Kurihara, 1996). し
かし, 台風やハリケーンに伴う渦位パターンは, 事
例毎に大きく異なるために, 依然として, その一般
性が議論できるほどの理解には達していない. 一方
で, 温帯低気圧に伴う渦位パターンに関しては, 多
くの事例解析の蓄積があるため, より理解は進んで
いると言える. 温帯低気圧に伴う渦位偏差は, 対流
圏界面付近における乾燥したトラフに伴う正渦位偏
差で説明できる (Hoskins et al., 1985). トラフに
伴う正渦位偏差は, その下層に寒気核を形成する.
また, 雲活動に伴う非断熱加熱や地表摩擦の効果に
よって生成される渦位偏差の重要性も指摘されてい
る (Thorpe and Clough, 1991; Davis and Emanuel,
1991; Stoelinga, 1996).

Hoskins et al. (1985) や Davis and Emanuel
(1991)が述べるように, 中緯度の傾圧波動は, 上層
における渦位偏差と下層における渦位偏差 (温位偏
差)の相互作用により発達すると考えるのが一般的
である. 振幅を持つ上層トラフと地表面付近の傾圧
的構造がカップリングすることで相互に大きな振幅
の増幅がもたらされる. この温帯低気圧の発達に関
する概念を, 台風の温低化にそのまま適用するのは
不十分であり, 熱帯低気圧に関する以下の三つの特
徴も加えて考慮されるべきであろう. 一つは, 強い
台風循環が, 上層のトラフと地表付近の前線帯の両
方と相互作用すること (3種類の偏差間の相互作用)
である. 二つ目に, 上層の高気圧性の偏差とも強く
相互作用することが考えられる. この上層の高気
圧性偏差は, 下層の台風の進行に大きく影響を及ぼ
すことが指摘されている (Shapiro, 1992; Wu and
Emanuel, 1993; Wu and Emanuel, 1995; Wu and
Kurihara, 1996; Flatau et al., 1994). また, 三つ



目として, 台風内部の強い条件付き不安定な成層中
で引き起こされる鉛直運動との相互作用が考えられ
る. Anthes (1990)による数値実験では, Hurricane
Hazel (1954)の温低化のプロセスを説明するうえで,
湿潤過程は不可欠であることを指摘している. 更
に, Hoskins et al. (1985)が示したように, 不安定
な成層のもとでは, 上下の渦位偏差間で, 鉛直方向
に相互に影響が及びやすくなることも考えられる.

1.4 近年の温低化研究について

近年, 各種再解析データや衛星観測データを用い
て, 熱帯低気圧の温低化に関する更に詳細なメカ
ニズムが議論されるようになってきた (Bosart et
al., 2000; Thorncroft and Jones, 2000; Harr and
Elsberry, 2000; Harr et al., 2000). Bosart et al.
(2000)は, Hurricane Opal (1995)に見られた急激
な再発達過程の環境場に関して, GOES-8衛星風デー
タや客観解析データを用いて調べた. 再発達時には,
対流圏上層のOpalは,総観規模スケールのトラフに
伴うジェットストリークと相互作用することで強い発
散場を形成していた. ジェットとトラフとハリケー
ンの三者間の相互作用で,中緯度帯におけるハリケー
ンの再発達を説明している. また, Emanuel (1995)
により定義された, 海水面温度と熱的プロファイル
から診断される最大可能風速 (maximum potential
intensity)と実際の最大風速との差が顕著なときに,
トラフとハリケーンは相互作用しやすく, 再発達に
適した「グッドトラフ」となることを示した. グッド
トラフ (good trough)とバッドトラフ (bad trough)
とは, それぞれ, 熱帯低気圧に中緯度トラフが接近
した際に, 再発達 (good)に作用するか, 減衰 (bad)
に作用するかによって類別され, 近年, この種の研
究で頻繁に用いられる用語である. Hurricane Di-
ana (Bosart and Bartlo, 1991)や, Hurricane David
(Bosart and Lackmann, 1995)や, Hurricane Elena
(Velden, 1987; Molinari et al., 1995, 1998)の研究
でも指摘されているように, グッドトラフとなるト
ラフは, 台風の水平スケールとほぼ同等の比較的小
規模なトラフに限られるることが理解されている.
Thorncroft and Jones (2000)では, 傾圧不安定波動
に見られるライフサイクルパターン (Thorncroft et
al., 1993)を,ハリケーンの温低化に対しても適用し
て考察している. 特に, Hurricane Felix (1995)と
Hurricane Iris (1995)の温低化過程に見られたライ
フサイクルパターンの違いを比較している. Irisは,
上層の高渦位空気を低気圧性に巻き込む様な温低化
過程 (トラフ軸は北西－南東方向に伸びる)を辿り,

対称的に, Felixは, 上層の高渦位を南北に引き延ば
した様な温低化過程 (トラフ軸は北東－南西方向に
伸びる)を辿った. Thorncroft et al. (1993)による
と, 温帯低気圧のライフサイクルパターンは, 大ま
かに 2種類に分けられる. 低気圧性の南北シアー場
で発達する傾圧不安定波動は, 東西に広がる深い閉
塞低気圧 (LC2型)が発達し, 南北シアーの無い場
では, 南北に延びた弱いカットオフ低気圧 (LC1型)
が発達する. Irisは LC2的であり, Felixは LC1的
な温低化過程であったと言える. ハリケーンの再発
達は, LC2的な Irisだけに生じた. 一方, LC1的な
Felixは停滞していた低気圧システムに吸収されて
副次低気圧となった. Harr and Elsberry (2000)で
は, 北西太平洋における Typhoon David (1997)と
Typhoon Opal (1997)の温低化過程に関して, 前線
形成関数 (frontogenesis function)による解析 (Pet-
terssen, 1956)を行っている. 台風が中緯度に北進
する際には, 水平風の変形場により温暖前線付近で
前線強化が生じていた. 再発達を遂げた Davidは,
中緯度トラフとカップリングしやすいような環境場
にあったのに対して, 再発達せずに消滅した Opal
は, トラフとのカップリングは生じず, 個々に分離
した状態となっていた. 温低化時に生じる前線強化
パターンが, 台風とトラフの鉛直カップリングの有
無を左右することを示唆している. また, Harr et
al. (2000)では, 同じ事例に対して, Eliassen–Palm
(EP)フラックスや運動エネルギー生成量を診断す
ることで, 台風に伴う軸対称流の衰弱・強化過程に
ついて調べている. Davidも Opalも中緯度に接近
すると, まず, 対流圏上層の中心から遠く離れた場
所で,運動量フラックスの収束が生じる. そして,再
発達を遂げた Davidは, 中心から 800-km離れた場
所で, 強い EPフラックスの発散が生じ, 軸対称流を
強化させるように働いていた. 再発達時には, 下層
における前線帯と相互作用することで, 角運動量輸
送が生じるだけでなく, 上方への顕熱輸送が生じる
ことで傾圧成分が発達していた. 一方で, 再発達し
なかったOpalは, Davidと比較すると, 顕熱フラッ
クスが下層で弱く (弱い傾圧性), EPフラックスの
発散も卓越しなかった.

1.5 温低化の数値実験について

熱帯低気圧の温低化に関する数値実験
(McTaggart-Cowan et al., 2001; Ritchie and Els-
berry, 2001, 2003; Kimball and Evans, 2002)も報
告されつつある. McTaggart-Cowan et al. (2001)
では, Hurricane Earl (1998) の再発達過程に関し



て, メソスケールモデルを用いた数値実験を行って
いる. Davis and Emanuel (1991)による渦位逆変
換法を用いてモデルの初期条件を操作することで,
初期値問題に帰着させた感度実験を行った. ハリ
ケーンや中緯度トラフに伴う渦位偏差を取り除いた
初期場に基づく数々の感度実験の結果, Earlの再強
化に最も重要な役割を果たしたのは, 中緯度トラフ
の有無であることを明らかにした. ハリケーンに
伴う下層の循環を取り除いた感度実験でも, 基準実
験に匹敵するだけのサイクロジェネシスが生じてい
た. ハリケーンの循環の存在は, 再発達には副次的
な役割しか果たさず, むしろ, ハリケーン内に残存
する湿潤空気の存在の方が重要であった. Ritchie
and Elsberry (2001)は, 水平シアーの強さや南北の
気温勾配・SST勾配を操作することで, 熱帯低気圧
の温低化に関する理想化した数値実験を行った. 温
低化時に見られる雲分布の非軸対称化や乾燥領域の
形成が数値実験によって詳細に再現された. 台風と
一般場と相互作用することで, 台風内に収束帯が形
成され, それに伴って, 下層では下降流が卓越して
いた. これが, 擾乱内の暖気核 (warm core)の維持
に貢献していた. また, Kimball and Evans (2002)
は, 上層トラフの強さや高度を変えた感度実験を行
い, ハリケーンと上層トラフの相互作用の差異を比
較している. ハリケーンが最も強く再発達するの
は, 上層トラフが強くて, かつ, 浅い場合であった.
上層トラフが深く卓越する場合には, トラフに伴う
鉛直シアーが局所的に強くなるために, ハリケーン
の再発達環境としては好ましくないと指摘してい
る. Ritchie and Elsberry (2003)では, 強 (海面中
心気圧 977-hPa), 中 (海面中心気圧 991-hPa), 弱
(海面中心気圧 1003-hPa)の 3種類のトラフのもと
で, 熱帯低気圧が如何なる再発達過程を辿るかを感
度実験により調べている. 再発達後の台風の海面中
心気圧は, 初期のトラフの強さには関係なく, 大き
な違いは見られなかった (順に, 959-hPa, 965-hPa,
967-hPa). 即ち, 弱いトラフほど発達のポテンシャ
ルを有していることを示す. 一方で, より強いトラ
フの場合は, より長い時間を掛けて発達していた.

1.6 本研究の目的

以上のように, 熱帯低気圧の温低化に関して, 活
発な議論が成されるようになってきた. これらの先
行研究により, 台風やハリケーンなどが中緯度帯で
減衰・再発達する際には, 1) 熱帯起源の湿潤な台風
循環, 2) 中緯度起源の乾燥した上層トラフ, 3) 台風
上層の吹き出し雲内の上層リッジ, 4) 一般場の傾圧

性, との間の複雑な相互作用が生じていることが推
測できる. しかし, これらの複雑な相互作用を定量
化できている研究は少なく, 特に, 上層のリッジ (負
渦位偏差)が, トラフや台風の強度にどのような影
響を及ぼすかについて触れた研究例は全くない (例
えば, Black and Anthes, 1971). また, 再発達時の
台風に関しては多くの研究例が存在しているが, 殆
どは, 台風の急激な減衰の原因については触れてい
ない (台風に限らず温帯低気圧の減衰 (サイクロリ
スシス)に着目した研究例は殆どない). 台風の再発
達は, 台風の衰弱後に生じることから, 再発達に至
る一連の過程を考えるうえで, 減衰期における台風
のサイクロリシスのメカニズムを無視することはで
きないであろう.
そこで, 本研究では, 日本付近で, 急激な減衰と再

発達を遂げた台風 9918号 (TY. Bart)に関する再
現実験をメソスケール領域気象モデル PSU/NCAR
MM5 (Dudhia, 1993)を用いて行った. 台風 9918
号は, 典型的な秋台風の特徴を示し, 日本上陸後, 急
激に減衰 (+50hPa/24時間)し, その後, オホーツ
ク海上にて再び発達 (−15hPa/12時間)するといっ
た発展を示した (台風 9918号の概要 (ベストトラッ
ク・雲画像等)については, 吉野 他 (2002; 2003)を
参照のこと). 更に, その再現場を用いて, 渦位部分
的逆変換 (piecewise potential vorticity inversion)
による診断的解析を行うことで, 起源の異なる渦位
偏差が, 台風の急減衰と再発達に及ぼす寄与を定量
化した. また, 渦位偏差間に生じる相互作用につい
ても定量化を試みて, 複雑なプロセスの解明を目指
す. この事例の詳細は, 後の章に譲るが, 典型的な
温低化の事例として非常に好例であることを強調し
たい. 本研究で用いられた渦位部分的逆変換は, 温
帯低気圧等のサイクロジェネシスの定量化を行うう
えで,非常に強力な診断解析法であり,この手法を用
いた多くの研究例が報告されている (例えば, Davis
and Emanuel, 1991; Davis, 1992a; Stoelinga, 1996;
Hakim et al., 1996; Huo et al., 1999; Fehlmann and
Davis, 1999). しかし, この診断解析法を, 台風の
温低化過程に対して施した研究例は全く見当たら
ない.

2. 数値モデルの概要と計算構成

このような台風 9918号の温低化過程に関して,領
域予報モデル PSU/NCAR MM5による再現実験を
行う. このモデルは, 3次元完全圧縮非膨張系のプ
リミティブ非静力学平衡領域予報モデルであり, 地
形準拠座標 (シグマ座標)により構成される (Anthes



Fig. 1: Time series of the minimum central sea-level pressure of Typhoon Bart (1999) in the MM5-simulated

fields with a horizontal resolution of 10-km.

and Warner, 1978). MM5に関する詳細な情報に
関しては, Dudhia (1993)や Grell et al. (1994)を
参照して頂きたい. 特に, 本研究では, 最盛期から
急減衰期を経て, 再発達期, 消散期に至る全過程の
再現を試みる.
計算領域は, 外部ドメイン D1と, その内部で D1

と双方向で相互作用する移動ネスティングドメイン
(D2∼D5)を採用した (図省略). D1の水平格子間
隔は 30-kmで, D2∼D5の水平格子間隔は 10-kmと
した. 一般的に, 非常に強い台風の正確な強度予報
のためには, 台風の中心付近の構造を十分に解像す
る必要があり, この移動ドメインは十分な解像度を
持つものと思われる. いずれのドメインに対して
も, 鉛直方向には 23ハーフシグマレベルを置いた.
初期値・境界値条件には, 6 時間毎の 1°× 1°

の解像度を持つ NCEP Final Analyses 全球客観解
析データを使用した. これによる初期値データは,
最盛期の台風の中心付近の構造を解像できていな
い. そのため, Davis and Low-Nam (2001)による
台風ボーガススキームにより, 人工的な最盛期の台
風 9918号の構造を組み込んだ. また, 海面温度に
は NCEP–NOAA Optimal Interpolating Reynolds
SST (1°× 1°格子)を積分期間中一定値として与え
た (Reynolds and Smith, 1994). 積分期間は, 1999
年 9月 22日 00時 UTCから 28日 00時 UTCの計
6日間である. この積分期間内に, 台風 9918号は東
シナ海 (最盛期)からオホーツク海 (消散期)へと進

み, 温低化が完了した. 外部ドメイン D1の時間ス
テップは 90秒とし, 移動ドメインに対しては 30秒
とした. また, 再現される大気場が, モデルの基礎
方程式系になじむまでの 1日間, D1に対して解析
値ナッジングを施した. この 4次元同化法を適用す
ることで, モデル初期に生じるショックを抑える効
果がある.
本実験で選択された物理過程オプションは, 以下

の通りである. 雲の微物理過程スキームには, 水蒸
気・雲水・雨水・氷水・雪水混合比を予報するReis-
ner mixed phase scheme (Reisner et al., 1996)を
選択した. 積雲対流スキームには, Grell cumulus
convective scheme (Grell, 1994)を併用した. 大気
境界層過程に関しては, high–resolution Blackadar
PBL scheme (Blackadar, 1979)を採用した. 放射ス
キームには, cloud longwave-/shortwave-radiation
schemeを使用した (Dudhia, 1989).

3. 台風 9918号の温帯低気圧化について

ここでは,まず, MM5により再現された台風 9918
号がどのような温低化過程を辿ったかを様々な物理
量から概観する.

Fig. 1は, 再現された台風の中心最低気圧の時系
列である. 中心強度とその変化に関して, よい再現
性が得られている. 台風の最盛期 (23日 12時UTC
頃)に, 約 935-hPaまで中心気圧が深まった後,急激
な衰弱が始まり, 25日 00時UTC頃には約 980-hPa



まで中心最低気圧は弱まった. 1日半で約 45-hPa
の中心気圧が上昇したことになる. その後, 26日
00時 UTC頃にかけては, 再発達が生じ, その中心
気圧は, 約 965-hPaとなった. 再発達の期間中 (25
日 00時UTC∼26日 00時UTC), 約 15-hPaの中心
最低気圧の降下が生じており, ベストトラックで示
された発達量とよく一致していた. しかし, ベスト
トラックと比較すると, モデルの急減衰の完了 (25
日 00時UTC頃)と再発達の完了 (26日 00時UTC
頃)は, 共に約 12時間早く生じていた. 前述したよ
うに, 台風の進路が若干西側へとずれていたことで,
接近する中緯度トラフとの相互作用が早まったこと
が原因であると思われる. 再発達の後 (26日 00時
以降), 台風は緩やかにその強度を弱めながら消散し
ていった.

4. 温帯低気圧化時における渦位偏差パターンの変化

ここでは, 台風 9918号の温低化時に見られる上
層・下層の渦位分布パターンの変遷から, 温低化時
の構造変化について定性的な議論を行う.

Fig. 2は, 対流圏中層における 500-hPaのエルテ
ル渦位の水平分布を示す. 一般的に, この気圧レベ
ルでは, 対流活動に伴う潜熱の解放により形成され
高渦位が卓越する. また, 成層圏起源の高渦位空気
も, このレベルにまで貫入してくることがある. 相
対湿度が高い高渦位は対流圏起源 (凝結起源)であ
り, 相対湿度が低い高渦位は成層圏起源 (トラフ)で
あると考えられる. 最盛期の台風の構造を見ると
(Fig. 2a),台風の中心付近には,直径 300-km程度の
3-PVU (1-PVU=1.0×10−6 m2 K kg−1 s−1)を超え
る高渦位領域が存在している. これは, 湿度 70%以
上の湿った高渦位に相当し, 台風内部の非断熱加熱
により形成されたものである. 台風の急減衰期にな
ると (Fig. 2b),台風中心の高渦位構造は維持された
ままであるが, 台風中心の南側の乾燥領域にも, 高
渦位空気が卓越しはじめる. また, 台風中心の北側
の停滞前線付近の湿潤領域でも, 対流活動の結果と
して, 顕著な正渦位が生じている. 更に減衰が進む
と (Fig. 2c), 台風中心の南側には, より広く, 乾い
た高渦位領域が卓越するようになる. この高渦位領
域は, 後述するように, 台風の移動に伴う背後の下
降流により, 成層圏起源の高渦位が対流圏中層まで
降されてきたものである. 台風の北側では, 湿った
高渦位構造が依然として維持されたままである. 下
層で強い渦構造が維持されていたのにも拘わらず,
中心気圧は急激な上昇傾向を示した. 台風が再発達
期へと移行すると (Fig. 2d), 台風中心の南側の乾

いた高渦位領域は更に拡大して, 台風中心の北側の
湿った高渦位領域に匹敵する規模となる. 再発達が
完了した 26日 06時 (Fig. 2e)には, 2種類 (乾燥・
湿潤)の高渦位は, 共に, 台風中心にスパイラル状に
巻き込む構造となる. その後,消散期になると (Fig.
2f), スパイラル状に入り組んだ 2種類の渦位が相互
に伸張し巻き込みながら混合・拡散してゆく.
最盛期の台風に伴う高渦位構造 (Fig. 2a)と,温低

化の完了時の高渦位構造 (Fig. 2f)を比較すると,そ
の水平スケールは 10倍以上にも成長していた. 成
熟期の台風は比較的狭い領域に暴風をもたらすのに
対して, 温低化後には広域にわたって強風をもたら
すという, 大きな違いがある.
次に, 300-hPaにおけるエルテル渦位の分布パター

ンの時間変化から (Fig. 3),台風の上層における個々
の渦位間の相互作用について考察する. 一般的に,
この気圧レベルでは, トラフに伴う乾燥した高渦位
と, アウトフロー雲に伴う湿った低渦位が存在し得
る. 台風 9918号の最盛期には, この気圧面でも雲
域内に湿った高渦位が存在しており, 台風は鉛直方
向に非常に背の高い構造をしていたことが分かる
(Fig. 3a). 急減衰期になると (Fig. 3b), トラフに
伴う乾燥した高渦位 (3-PVU)が徐々に台風に接近
し, 台風上層のアウトフロー雲に伴う湿った低渦位
(0.5-PVU以下)が, 台風の北側で発達するようにな
る. 急減衰期が完了すると (Fig. 3c), 台風のすぐ
西側にまで 5-PVU以上の高渦位からなるトラフが
接近し, アウトフロー雲に伴う湿った低渦位との間
で顕著な前線形成を伴っていた. 再発達期になると
(Fig. 3d), 西側のトラフに伴う高渦位空気が台風中
心へと低気圧性回転で巻き込み始める. 再発達が
完了すると (Fig. 3e), 台風中心の直上にトラフの
中心が位置するようになる. この時, 湿った低渦位
が, 台風の中心付近でも発達していた. その後, 消
滅期になると (Fig. 3f), 上層の湿った低渦位は台
風中心から切り離され, トラフに伴う乾いた高渦位
の影響が支配的となる. 以上の様な, 上層の渦位の
分布の変動パターンから, 台風 9918号の温低化は,
Thorncroft et al. (1993)や Thorncroft and Jones
(2000)が提示した「LC2型ライフサイクル」を辿っ
ていたと言い換えられる.

5. 温帯低気圧化時における非バランス運動

次に,急減衰期と再発達期における,台風近辺で形
成されるジェットストリーク (水平風速の極大域)と,
それによって励起される非バランス運動について議
論する. 非バランス運動とは, Krishnamrti (1968),



Fig. 2: Horizontal distributions of the 500-hPa Ertel’s potential vorticity (shaded accoding to the scale) from

0600 UTC 23 (mature stage) to 0000 UTC 27 (dissipating stage). Contour lines denotes a 500-hPa relative

humidity of 70-%. Star marks indicates the position of the minimum central sea-level pressure.

及び, Davis and Emanule (1991)により開発された
バランスオメガ方程式により診断された鉛直運動 ω

と速度ポテンシャル χのことをさす. Fig. 4aは,急
減衰期における圏界面付近 300-hPaのジェットスト
リークと速度ポテンシャル χの水平分布である. 急
減衰期には,台風の直上には強いジェットが卓越して
おり, シアー流中の中を台風は移動していた. この
ような強い鉛直シアーの環境下では, 最盛期のよう

な鉛直に組織化された渦構造を維持することができ
ないと考えられる (Kimball and Evans, 2002). そ
して,台風中心の北側の雲域内では,発散場が形成さ
れ, 中層で上昇運動が生じやすい状態となっていた.
一方で,台風中心の直上では収束場となっており,中
層で下降運動が卓越しやすい状態であった. 台風中
心付近に卓越する下降流は, 上層の乾いた高渦位を
引きずり降ろす役割を果たすものと思われる. 一



Fig. 3: Horizontal distributions of the 300-hPa Ertel’s potential vorticity (shaded according to the scale) from

0600 UTC 23 (mature stage) to 0000 UTC 27 (dissipating stage). Solid lines indicates a snow water mixing ratio

of 5.0×10−3 g kg−1. Star marks imply the postion of the minimum central sea-level pressure.

般流中に正渦位偏差が移流する際には, その前面で
上昇流, 後面で下降流が生じることが知られており
(Kurihara, 1976; 小倉, 2000), 以上の結果と矛盾し
ない. また, この特徴は, 温低化初期の典型的な構
造として知られている (Klein et al., 2000; Ritchie
and Elsberry, 2001).
一方で, 再発達期になると, 台風中心は傾圧帯の

北端に達し, 強い一般流の中心軸から離れた位置に

あった (Fig. 4b). 台風中心は,北緯 35度から 50度
に位置するジェットと, 北緯 50度から 60度に位置
する 2つのジェットストリークの狭間に位置してお
り, それぞれ, 「南側ジェット出口の左側」と, 「北
側ジェット入り口の右側」に位置することから, 対
流圏中層で上昇運動が生じやすい環境にあったと考
えられる. 実際に, その 2つのジェットストリーク
間では強い発散場となっていた. 更に, 急減衰期に



Fig. 4: Horizontal distribution of (a) the 300-hPa isotachs (shaded values greater than 30 m s−1), the balanced

geopotential height (thin solid lines, every 100-m), and velocity potential (convergent (divergent) area is indicated

by dashed (solid) lines, every 1.0×105 m2 s−1) for 1200 UTC 24 (rapid decaying stage); (b) except for 1200 UTC

25 (re-intensifying stage). The low-level typhoon center is marked by a star.

は台風中心の上層では収束場になっていたのに対し
て, 一転して発散場側に位置するようになる. 一方
で, 台風中心の南側には下降流域が卓越し, 接近す
るトラフに伴う乾いた高渦位を下方へと降ろすよう
に作用していた.

6. エルテル渦位の部分的逆変換解析の概要

台風の急減衰期と再発達期には, 起源の異なる渦
位偏差間で複雑に相互作用し, 台風の強度に大き
な影響を与えていたことが推測された. この渦位
偏差間の相互作用を定量化するために, Davis and
Emanuel (1991)により構築された渦位部分的逆変
換 (piecewise potential vorticity inversion)を用い
て診断的解析を行った (解析法, 及び, 文章中の記号
等の詳細は吉野 他 (2003)を参照のこと).
ここで, モデル積分期間中の 5日間平均 (23日 00

時 UTC∼28日 00時 UTC)の渦位場を平均場 q, そ
れにより渦位偏差場 q′を定義した. 本研究では, 以
下の計 5種類起源から成る渦位偏差場 qn, 及び, 温
位偏差場 θn に分離することで, 各偏差が台風 9918
号の温低化に及ぼす影響を定量化した. 1) 成層圏
起源のトラフの影響 (Qd：上層トラフ), 2) 台風内
部の凝結による下層の正渦位偏差の影響 (Qhp：下
層台風), 3) 台風内部の凝結による上層の負渦位偏
差の影響 (Qhn：上層リッジ) , 4) 下部境界面の温
位偏差 (θeff：下部境界), 5) その他の残差の渦位
偏差 (Qr：残差), 以降, 断りがない限り, 括弧内の

表記, 及び, 略称を用いて議論を進める.
一般的な理解として, 対流圏界面付近の正渦位偏

差は, 下層に低気圧性の高度 (風)偏差と寒気核を形
成し, 負渦位偏差は, 下層に高気圧性高度 (風)偏差
を生み出すと言われている (Hoskins et al., 1985).
すなわち, Qd, Qhpは, 低気圧性偏差を励起し, Qhn

は, 高気圧性偏差を励起することとなる. θeff に関
しては,正負の両方の値を取り得る. 正温位偏差 (暖
気移流)の場合は低気圧性偏差を, 負温位偏差 (寒気
移流)の場合は高気圧性偏差を生じさせる. 台風中
心における負の高度偏差Φ′を強化 (弱化)させる可
能性としては, 高渦位偏差 Qd, Qhp の寄与の発達
(減衰), 負渦位偏差Qhnの寄与が減衰 (発達), 大気
境界層 θeff における暖気移流 (寒気移流)といった
プロセスが考えられる.

7. 温帯低気圧化時の鉛直構造の時間変化

Fig. 5 は, 各渦位偏差が強制する 1000-hPa 高
度偏差が, 台風中心の全高度偏差に及ぼす寄与率
(= Φn/ΣΦn×100)の時間変化を示したものである.
始めに, 下層台風Qhpの寄与の時間変化は, 最盛

期には, 台風中心の低気圧性偏差への寄与の大半を
占めていたが, 温低化が進むにつれて, その寄与は
減少してゆく. しかし, 再発達期には, 70%程度の
寄与があり, 台風が中緯度帯に達しても下層の対流
活動の影響は重要であった. 消散期になると, 下層
台風の影響は, 半分 (49%)にまで減衰してしまう.



Fig. 5: Relative contribution of Qhn, θeff , Qhp, and Qd to the 1000-hPa total geopotential height anomaly Φ′

at the typhoon center. Quantity at the left column implies the total geopotential height anomaly ΣN
n=1Φn. Values

in the histgram are each contribution rate (Φn/Φ′ × 100 [%]).

一方で, 上層トラフQd による台風中心の低気圧
性偏差への寄与は, 下層台風Qhpの寄与の減少を補
うように増加する. 再発達期には, 上層トラフ Qd

は, 下層台風Qhpに匹敵する寄与率を示す. 消散期
になると, 大部分が上層トラフQd の寄与で説明で
きるようになり, 温帯低気圧としての特徴を持つ擾
乱へと変化を遂げた.
また, この「寄与率」は, 1000-hPa面において計

算されているので, 下部境界 θeff の影響を直接受け
やすいことに注意が必要である. 下部境界 θeff の
影響は, 特に, 急減衰期には, 台風中心における下層
の強い暖気移流の結果として, 低気圧性偏差に大き
く貢献していた (48%). しかし, 消散期になると,
下部境界 θeff の影響は, 逆に台風の低気圧性偏差
に対して負の寄与を示すようになる. これは, 上層
トラフQd の卓越に伴い, 中心付近にまで寒気移流
(寒気核)が卓越していたことが原因であると考えら
れる.
急減衰期が完了すると, 上層トラフ Qd・下層台

風Qhp・下部境界 θeff の台風中心における寄与率
の総和は, 181%となることから, この過剰な低気圧
性偏差をうち消すだけの負渦位偏差の存在が必要と
なる. 上層リッジ Qhn の負の寄与率は, 最盛期に
は, それほど大きくなかったが, 徐々に増加して, 最
終的には, 下層台風Qhpの低気圧性偏差をうち消す
だけの寄与をもたらすようになる. その後, 再発達
期になると, 上層リッジ Qhn の負の寄与は減少し,

その分, 正渦位偏差による低気圧性偏差がより卓越
しやすい環境となる. 消散期へと移行すると, 上層
の負渦位偏差が台風中心から離れることで, その寄
与は徐々に衰退していく. 急減衰期と消散期のいず
れも台風は衰弱する傾向を示したが, 前者は, 上層
リッジ Qhn により強制的に衰弱させられたのに対
して, 後者は, 単に下層台風Qhp自体の衰弱である
という点において大きく異なっている.
次に, 台風中心における鉛直構造の時間変化から

更に解釈を進める (Fig. 6).
まず, 台風中心における渦位偏差の鉛直構造の変

化について考察する (Fig. 6a参照). 最盛期には台
風中心の対流圏中層の 400-hPa付近に強い正渦位偏
差の極大を形成し, 全層にわたり (Qhpに相当する)
正渦位偏差が卓越しているが, 急減衰期へと移行す
るに従い, 急激に正渦位偏差の構造が減衰する. そ
れに取って代わって, 対流圏上層に (Qhn に相当す
る)負渦位偏差が卓越し始める. 急減衰期が完了す
ると, 300-hPa付近にまで負渦位偏差が発達するよ
うになり, 下層の正渦位偏差の鉛直方向の組織化を
阻害するように働いた. 再発達期になると, 下層で
2-PVU以上の正渦位偏差が再び成長するようにな
る. そして, 上層で負渦位偏差が卓越していたもの
が, 一転して, (Qdに相当する)正渦位偏差へと勢力
が変わる. 再発達期の完了時には, 上層と下層の正
渦位偏差は極大となった. 上層トラフが台風中心へ
と低気圧性に巻き込まれることで鉛直方向に正渦位



偏差間のカップリングが生じていた. 消散期になる
と, 下層台風Qhpは衰退して, 上層トラフQd だけ
が残されて, 温低化が完了する.
次に, 同じく, 台風中心における (MM5の D1で

再現された)鉛直運動の鉛直構造の時間発展を見る
(Fig. 6b参照). 最盛期には, 全層にわたって 0.1 m
s−1 を超える上昇運動が卓越し, 特に対流圏上層で
強い上昇運動を伴っていた. 暖気核付近で強い不安
定が生じていたと考えられる. その後, 急減衰期に
なると, 台風中心付近で下降運動が卓越するように
なる. そして, 急減衰期の完了時には, 対流圏下層
にまで下降流域は及んでいる. この下降流は, 先に
論じたように, シアー流中を台風が進行することで
非軸対称化した結果, 生じたものである. この下降
流の卓越が, 中心付近で対流活動を抑制したと考え
られる. そして, 再発達期になると, 一転して, 対
流圏中層における下降流が上昇流へと急激にシフト
し, 再び, 対流圏中層で, 0.1 m s−1 を超える上昇流
が卓越するようになる. この上昇流が鉛直渦度のス
トレッチングによって, 下層台風の再発達を引き起
こすものと考えられる. この再発達期に生じた強
い上昇運動は, 前述したように, 二つのジェットスト
リークにより生じた上層発散場が関係していると思
われる. 再発達が完了すると, 対流圏中層での上昇
運動は見られなくなる. むしろ, 上層トラフに伴う
下降運動の方が卓越するようになる.
次に, 同じく, 相当温位の鉛直構造の時間推移に

ついて考察する (Fig. 6c参照). 台風の最盛期には,
台風中心には全層にわたり高相当温位となり, 強い
暖気核構造が形成されていた. 急減衰期になると,
中心付近で下降流が卓越するようになり, 乾燥した
低相当温位の空気が中層にまで運ばれることで, 対
流不安定な成層を形成していた. 対流圏下層の高
相当温位は, 急減衰期になっても維持し続けていた
(∼345-K). そして, 再発達期になると, それまで対
流圏中層にあった対流不安定な成層は, 強い上昇流
によって顕在化して不安定が解消される. 下層の高
相当温位空気は, 再発達期の強い上昇運動に伴って
対流圏上層へと運ばれ, アウトフロー雲に伴って台
風外へと吹き出たものと推測される. 消散期になる
と, 308-K以下の低相当温位が対流圏下層から卓越
しはじめ, 温帯低気圧の特徴である寒気核が形成さ
れるようになる.

8. 上層の渦位偏差QdとQhn の起源

ここでは, 台風 9918号の急減衰期と再発達期の
強度変化に重要な役割を果たした, 上層トラフ Qd

と上層リッジQhn の起源を後方流跡線解析により
調べた.
はじめに, 対流圏中層にまで貫入してきたQd の

起源について考察する. Fig. 7aは, 台風中心の南
側から東側にかけて卓越する Qd (Fig. 7bの四角
内)から放出されたを後方流跡線を示している. 気
塊は徐々に下降しながら対流圏中層に達している.
はじめは, 大陸に位置したトラフと共に南東方向に
移動していたが, 台風 9918号に接近することで, 台
風と共にその進路を北東へと変えた. 前述したよう
に, 温低化初期の台風の中心付近では強い下降運動
が卓越しているため, 上層トラフ内の高渦位空気は,
下方へと降ろされるものと考えられる. その後, 再
発達期になると, このトラフに伴う高渦位空気 Qd

と下層台風Qhpが, 共に低気圧性回転で巻き込み合
いながらスパイラル状の構造を完成させた. これら
の計算されたトラジェクトリーの平均的な高度変化
(Fig. 8a)が示すように, 当初は高度 10-km以上の
トラフ内に位置していたが, 下降運動に乗って徐々
に降下し, 最終的には高度 6-km付近にまで達する.
気塊に伴う渦位の時間変化はほとんど無く, おおよ
そ 1.5-PVUを維持したままであり (渦位の保存),非
断熱加熱・摩擦の過程が殆ど無視できる状態であっ
たと考えられる.
次に, 上層のリッジ Qhn の起源について考察す

る (Fig. 7c). Fig. 7d は, 300-hPaにおける上層
リッジQhnで定義された負渦位偏差の分布を示す.
この分布は, この台風の北側に偏った上層雲域に相
当する. このQhn の起源を調べるために, 同じく,
Fig. 7dの四角内から放出された後方流跡線を計算
した. この結果を見ると, Qdの結果とは異なり, 大
気境界層内の低い高度から, 短時間の内に急激に上
昇して, 対流圏界面付近に達していることが分かる.
雲域に進入した気塊が, その強い上昇運動に伴い上
昇したものと考えられる. Fig. 8bは, これらのト
ラジェクトリーの平均的な高度変化と, 気塊に伴う
渦位の時間変化を示している. トラジェクトリーの
大半は, もともと, 高度 1-km以下の大気境界層内に
位置しており, 14時間前 (24日 16時UTC)頃から,
雲域内に入り上昇しはじめる. そして, 最終的には,
高度 10-km付近にまで, 強い上昇運動によって運ば
れることになる. 雲域内で強い非断熱加熱を伴うた
めに, 加熱・摩擦無しの結果 (Fig. 8a参照)とは異
なり, 激しい渦位の時間変化を伴う. トラジェクト
リーが対流圏下層に位置した時には, 約 1.0-PVUの
値を維持していたが, 雲域内に接近して, 強い上昇
流により気塊の高度が上がるにつれて, 気塊の持つ



Fig. 6: Time evolution of vertical profile of (a) potential vorticity anomalies (shaded according to the scale

and contoured solid (dashed) line for positive (negative)), (b) vertical motion (shaded and contoured every 0.05

m s−1), and (c) equivalent potential temperature (shaded and contoured every 4-K) averaged at the 200-km

horizontal square centered on the low-level typhoon center, from 0600 UTC 23 to 0000 UTC 28.

渦位の値も上昇する. 気塊が対流圏中層 5-km付近
に達したときに,渦位は約 2.5-PVUのピークに達す
る. ここでは, 強い対流活動に伴って非断熱加熱が
ピークとなる高度である. そして, 更に気塊が上昇
することで, 渦位は一転して減少傾向を示す. 最終
的には, 対流圏上層へと達した気塊は, 最終的には,
0.2-PVUの低い渦位であり, 台風の北方へとアウト
フローしてゆく.
この雲域内を上昇する気塊に伴って渦位が増減す

るメカニズムについては, Fig. 9のように考察でき
る. 強い対流活動に伴って非断熱加熱 (図中の陰影
部)が生じたとき, 非断熱加熱量のピークの上端側
では, ∂

∂π (dθ
dt )の正の勾配が形成され, その下端部で

は, ∂
∂π (dθ

dt )の負の勾配が形成される. 非断熱加熱に
伴う渦位の生成・消滅に関しては (鉛直成分のみ),

(
dq

dt

)
diab

= −gκπ

p

[
(f + ζ)

∂

∂π

(
dθ

dt

)
diab

]
(1)

で表される (ここで, πはエクスナー関数, (dθ
dt )diab

は非断熱加熱による温位 θの時間変化, f + ζは絶対
渦度). 結局, 絶対渦度が正となる (慣性安定な)環
境においては, 非断熱加熱域の上端部を通過する気

塊は渦位が消滅し, 非断熱加熱域の下端部を通過す
る気塊は渦位が生成される傾向を示すことになる.
Fig. 7cや Fig. 8bの結果に当てはめて再度考察す
ると, まず始めに, 対流圏下層の比較的安定度の低
い低渦位空気が, 対流雲内に流入し上昇することで,
始めに気塊は渦位生成を経験し, 非断熱加熱域の極
大域で渦位が最大に達する. その後, 更に気塊が雲
域内を上昇することで, ∂

∂π (dθ
dt )の負の勾配域へと入

り, 渦位は減少傾向を示すようになる. 理想的な非
断熱加熱プロファイルの中を直線的に上昇する気塊
の場合には,下端部に流入する気塊の渦位と,上端部
に達した気塊の渦位は, 同値となるはずである. 対
流圏下層では, 一般的に, 低渦位が卓越するために,
対流圏上層に達した空気も低渦位になると考えられ
る. 一方で, 対流圏上層の平均的な渦位は, 比較的
高い状態にあるために (Fig. 9), 対流圏上層に達し
た低渦位空気は, これまで見てきたような上層リッ
ジ Qhn として台風に影響を及ぼすものと考えられ
る. Fig. 10は, 再発達期の台風上層における, 式
(1)で表される非断熱加熱による渦位生成・消滅率
の分布を示す. 台風中心付近の対流圏上層では, 強
いアウトフローに伴って, (dq

dt )diab が負となる領域



Fig. 7: Thirty-six-hour backward trajectories (total of 221) beginning from (a)(b) the mid-tropospheric (500-hPa)

weak positive potential vorticity anomalies behind the typhoon center and from (c)(d) the upper-level (300-hPa)

negative potential anomalies inside the cloudy region at 0600 UTC 25 (re-intensification stage). The selected

trajectories are released from the thick squared box in (b) and (d). Star mark denotes the low-level typhoon

center.

が存在しており, 雲内を上昇する気塊の渦位は減じ
られる傾向にあったことが伺える. 上層リッジQhn

の発達要因として, 熱帯域の低渦位空気の水平移流
というよりも, 下層の低渦位空気の雲内の鉛直移流
の方が重要であると言える. 対流活動に伴う潜熱放
出は, 台風のエネルギー源として不可欠であること
には間違いないが, 台風の上層では負渦位偏差を発
達させ, 台風の強度を弱めるようにも作用するとい
う点は非常に興味深い.

9. ジェットストリークの形成

次に, 以上のような起源からなる上層トラフ Qd

と上層リッジ Qhn によって強制される風速場につ
いて考察することで, 非バランス運動との関連につ
いて議論する (Fig. 11). これらの図は, Fig. 4a∼b
に示された, 全渦位偏差により強制されたジェット
ストリーク (300-hPa面)の分布と比較される. 急
減衰期 (Fig. 11a)においては, Qd と Qhn により
強制された風は, 台風から北西方向に吹き出す流れ



Fig. 8: Time series of the averaged height (solid line)

and averaged Ertel’s potential vorticity (dotted line) of

trajectories that are released from (a) mid-level Qd (in

Fig. 15b) and (b) upper-level Qhn (in Fig. 15d). Fig. 9: Schematic illustration relating to generation and

reduction of potential vorticity associated with adiabatic

heating (shaded) in a 2-D convection. Latent heating

creates the upper-level − tendency (dashed lines) and

low-level + tendency (solid lines) assuming that absolute

vorticity is positive.

場の形成に関係していることが分かる. Fig. 11a
に示されるように, 急減衰期の台風の直上では, 30
m s−1を超えるような強いジェットが卓越していた
が, これらの渦位偏差によるものでなく, 平均場 q

による背景風が大部分であったと考えられる. よっ
て, 平均場 q による強い一般流が, 温低化初期の上
昇運動・下降運動のダイポール構造を生み, 下層台
風Qhpを減衰させたと言い換えられる.
再発達期 (Fig. 11b)になると, 急減衰期とは異

なって, 平均場 q の一般流の影響よりも, 上層トラ
フQdと上層リッジQhnにより強制された風の場の
影響を強く受けるようになる. Fig. 4bで既に議論
されたように, 台風中心の南西側と北西側には 2つ
の強いジェットストリークが形成されていた. Fig.
11bとの対比より, 台風中心の北西側のジェットス
トリークは, 上層リッジQhnにより励起される南西
風で, 一方, 台風中心の南西側のジェットストリーク
は, 巻き込まれた上層トラフQd により強制される
南西風によって説明できる. すなわち, ジェットス
トリークの形成に, 上層トラフ Qd の接近や, 上層
リッジQhnの発達が, 大きく関与していたと言い換
えられる. 上層リッジQhnは, 急減衰期の台風を弱
めるように作用するだけでなく, ジェットストリー
クの形成を介して台風を再発達させるように貢献し
ていたことが理解された.

10. 結論

台風 9918号の温低化過程の際に, 予期せぬ急減
衰 (中心最低気圧+50-hPa/24時間)と再発達 (中心
最低気圧−15-hPa/12時間)が観測された. 本研究
では, その最盛期からの一連の温低化のプロセスに
関して, メソスケール領域気候モデル PSU/NCAR
MM5を用いた再現実験を行った. 更に, その再現
場を使用して渦位に基づく診断解析を行うことで,
その急減衰と再発達のメカニズムを明らかにした.
メソ気象モデル PSU/NCAR MM5 の再現場は,

急減衰期の中心気圧の上昇と, 再発達期の中心気圧
の再降下を定量的に良く再現することができた. ま
た,再現された台風に伴う雲分布を,気象衛星ひまわ
り 5号の赤外 1画像と比較したが, ライフサイクル
毎に非常に良い一致を示した. 急減衰期における雲
分布の急激な非軸対称化と, 再発達期に見られた中
心を取り巻くスパイラル状の雲分布を, メソスケー
ルモデルにより精度良く再現することができた.
この再現場を用いて詳細に解析を行った. 急減衰

期には, 台風 9918号が既存の停滞前線帯へと接近
することにより, 台風の北側で急激な前線強化が生
じ,また,台風の南側に低相当温位な空気が流入する
ことで, 熱的に非軸対称的な構造へと急変していた.
しかし, 台風は減衰しながらも, 雲域内では依然と
して強い暖気核構造を呈しており, 台風としての特
徴と温帯低気圧としての特徴が共存した状態となっ
ていた. 再発達期には, Shapiro and Keyser (1990),



Fig. 10: Horizontal distribution of the negative Lagrangian tendency of potential vorticity ( dq
dt

)diab (shaded

according to the scale) and horizontal wind vectors at 300-hPa, at 1200 UTC 25. Solid line indicates a relative

humidity of 70%. Low-level typhoon center is marked by a star.

Neiman and Shapiro (1993), Neiman et al. (1993)
等で提唱されている新たな低気圧像である, いわゆ
る, シャピロモデルの最盛期に見られるような, 後
屈温暖前線 (bent-back warm front)や暖気核隔離
(warm seclusion)や T ボーン (frontal T-bone)と
いった構造が観測された. 力学的保存量であるエル
テル渦位の分布とその時間推移を調べたところ, 最
盛期の台風は鉛直方向に組織化された高渦位構造を
示していたが,急減衰期になると,徐々に対流圏上層
で低渦位空気が, また, 対流圏中層で乾いた高渦位
空気が卓越しはじめ, 鉛直構造の急激な変化が確認
された. 台風の中層付近で観測された乾燥した高渦
位空気は, 一般場のシアー流中を進行する台風の後
面で卓越する下降運動に伴って, 対流圏上層から降
ろされてきたものである. また, 台風上層で発達し
た低渦位空気は, 台風内部の積雲対流活動によって
形成されたものであった. そして, 再発達期になる
と, トラフに伴う高渦位空気が台風中心へと巻き込
みながら接近することで, 中心付近で上昇運動 (上

層発散場)が卓越し, 下層の高渦位空気の再発達が
見られた (下層渦のストレッチング生成). 急減衰
期に生じた大きな有効位置エネルギー (トラフ軸が
上層に傾いた状態)が, 渦運動エネルギーに変換さ
れることによって再発達が完了した. 最終的には,
上層トラフの高渦位空気と下層の台風の高渦位空気
が鉛直方向にカップリングすることで順圧的構造に
なり, その後, 台風は徐々に消散した.
このような, 台風の温低化時に見られた複雑な渦

位間の相互作用を定量化するために, 渦位部分的逆
変換 (piecewise potential vorticity inversion)によ
る診断解析 (Davis and Emanuel, 1991)を行った.
この解析は, 渦位場と速度場・高度場 (温度場)の間
で「転換可能性原理 (invertibility principal)」が成
り立つことを利用した解析法であり, 水平スケール
(ロスビー数 Ro)に依存しない精度の高い診断を行
える. 特に, 各渦位偏差が強制する高度偏差が, 台
風中心における全高度偏差に占める割合 (寄与率)
を評価することで, ライフサイクル毎の各渦位偏差



Fig. 11: Horizontal distribution of (a) the 300-hPa Qd+Qhn-inverted wind vectors, 300-hPa Qhp (shaded ac-

cording to the scale), and 300-hPa Qd (contoured, every 1-PVU) for 1200 UTC 24; (b) except for 1200 UTC 25.

The low-level typhoon center is marked by a star.

の重要性に着目した考察がなされた.
台風の最盛期には, 台風中心の全高度偏差の中で,

90%以上が, 台風内の非断熱加熱により形成された
正渦位偏差Qhp で説明できた. その他の渦位偏差
の寄与は無視できる程度のものであった. しかし,
台風の急減衰期になると, その下層台風Qhpの寄与
は 70%まで減少し, その代わりに, 上層トラフ Qd

の接近に伴う寄与が 56%, 暖気移流が卓越する下部
境界 θeff の寄与が 48%と増加した. 依然として下
層台風 Qhp の寄与が最も重要であったことには変
わりない. また, 一方で上層リッジQhn は, −62%
の寄与を示し, これも, 台風の強度変化に大きく影
響を及ぼしていた. 台風の急減衰期には, 下層台風
Qhpの減衰に加えて, 上層リッジQhnの発達が, 台
風を強制的に弱めていたことが明らかとなった. 台
風の再発達期になると, 上層の負渦位偏差Qhnによ
る負の寄与率は減少傾向を示し (−62%→ −44%),
また, トラフと台風が鉛直方向にカップリングする
ことで上層トラフQdによる正の寄与率は上昇傾向
を示した (56%→ 67%). 上層リッジQhn は, 急減
衰期には台風を弱めるように作用していたにも関わ
らず, 再発達期には転じて, 上層のジェットストリー
クの形成に重要な役割を果たしており, 再発達に不
可欠な存在となっていた. その後, 消散期になると,
寒気核の発達から θeff は負の寄与を示すようにな
り, 下層台風Qhpの寄与率は更に減衰し, 上層トラ
フQd の寄与率は更に上昇することで, 台風の温低
化が完了する. 台風 9918号の急減衰期と消散期に
は, いずれもサイクロリシスが生じていたが, 減衰

のメカニズムは両者で大きく異なっている点に注意
しなくてはならない. 急減衰期には, 台風自体の発
達のポテンシャルを有していたにも拘わらず, 下降
流に伴って乾燥空気が流入することで対流活動が抑
制され, 更に, 上層リッジの発達により下層台風の
高度偏差の発達が抑制された結果として, 強制的に
サイクロリシスが生じていた. 一方で, 消散期には,
台風下層に残存した水蒸気が対流活動で消費しつく
され, 内部からサイクロリシスが生じていた.
また, 再発達期に生じた上層トラフQd の低気圧

性巻き込み (Thorncroft et al. (1993)による温帯低
気圧のライフサイクル分類で「LC2型」に特徴的な
現象である)と, 上層トラフQd と下層台風Qhp と
の鉛直カップリングに関する詳細な過程を調べた.
再発達期初期には, 平均基本場 qの強い南西風が上
層トラフを北東へと運び, 上層リッジQhnが下層台
風を西へと運ぶように寄与することで, トラフと台
風間の距離が縮まった. 再発達期になると, 台風中
心が南西風ジェットの低気圧性水平シアー側に位置
することで, 上層トラフの巻き込みは強化さる. ま
た, 下層台風Qhp による南風と上層リッジQhn に
よる東風が, 上層トラフの巻き込みと伸張には重要
な役割を果たした. そして, 下層台風Qhpと上層ト
ラフQdは, 藤原効果 (Fujiwhara effect)により, そ
れぞれ低気圧性回転で相対位置を変化させていたこ
とが理解された.
以上より,本研究で得られた知見を模式図で表すと

Fig. 12のようになる. Davis and Emanuel (1991)
でも論じられているように, 上層・下層における正・



Fig. 12: Schematic illustrations (based on Fig. 1 in Davis and Emanuel (1991)) of the vertical structure of

Typhoon Bart (1999) in (a) mature stage, (b) rapid decaying stage, (c) re-intensifying stage, and (d) dissipating

stage. ”+” and ”−” signs indicate positive and negative PV anomaly, respectively (size is propotional to its

strength). Circles containing X mark denote wind into the section (southerly); circles with a dot indicate wind

out of the section (northerly). The radius is propotinal to wind speed. Dotted arrows show vertical interactions

from an induced wind to a PV anomaly (or an induced wind) at the different level. The + and − signs on dotted

arrows imply time-tendency of the affected anomaly resulting from the vertical interaction. Basic-state streamline

is shown by thick arrows.

負の渦位偏差の強度変化 (サイクロジェネシス/サイ
クロリシス)を引き起こす過程には, 次の三つのが
あるものと考えられる. 1) 上層・下層で位相がずれ
た際の相互の強度変化 (傾圧過程), 2) 上層・下層
で位相が一致した際の相互の構造変化 (順圧過程),
3) 対流雲内の非断熱加熱による下層低気圧と上層
高気圧の発達 (湿潤過程), 台風の最盛期には (Fig.
12a参照), 鉛直方向に真っ直ぐ伸びた順圧的な正渦
位構造が卓越していた. この時, 台風内の積雲対流
に伴う非断熱加熱が, 鉛直に立った正渦位偏差を作
り出していた. この時の背景場は, 渦位の南北勾配
は上層・下層ともに顕著でなく, 傾圧的な発達・減

衰は生じにくい. 急減衰期になると, 中緯度帯の西
風ジェットと接近することで, 台風は転向し, 台風循
環に非軸対称化が顕著になる (Fig. 12b参照). 台
風中心に相対的に西側象限では弱風となり, 東側象
限では強風となる. また, 背景場の傾圧性が増すこ
とで, 下降運動と上昇運動, 寒気移流と暖気移流の
パターンが顕著になる (Klein et al., 2000). 台風
の東側の南風の影響は上層へと及び, 基本場の渦位
の南北勾配 ∂q

∂y > 0の結果として, 負渦位偏差が強
化される. それに加えて, 本研究で明らかにされた
ように, 暖気移流域で発達する非軸対称的な対流活
動の結果として, 上層で負渦位偏差が強く発達する.



この上層の負渦位偏差が, 台風に伴う正渦位偏差を
背の低い構造へと抑制し, 強制的に台風を衰弱させ
た. 下層台風と上層トラフの位相差が, 約 180◦ に
接近するまでは減衰が生じる. その後, 一般風の鉛
直シアーにより位相差が更に縮まることで, 傾圧不
安定による再発達の段階へと移行する (Fig. 12c).
台風の再発達期には, トラフ軸が西に傾いた相互作
用に適した構造となり, 下層台風と上層トラフと上
層リッジの振幅が増幅する. 再発達期にも, 依然と
して下層の非断熱加熱の効果は無視できない. そ
の後, 更に上層のトラフと下層の台風が相互に接近
しあうことで, 正渦位偏差間が鉛直カップリングが
生じ再発達が完了する (Fig. 12d). 消散期になる
と, 上下の正渦位偏差は相互に風を強め合うような
順圧的構造となる, 渦位偏差のこれ以上の傾圧過程
や湿潤過程による発達は生じず, 徐々に減衰してゆ
く. 下層に豊富に残存していた水蒸気が対流活動に
より消費され再分配 (上層のアウトフロー雲)され
た結果として, 下層の対流活動に帰する正渦位偏差
は消滅することになる. それに呼応して, 上層トラ
フに伴う低気圧活動も減衰の一途を辿る.
本研究により, 台風 9918号の温低化時における

複雑な相互作用を定量化できた. そして, 特に, 非
断熱加熱により形成された上層の負渦位偏差が, 台
風を急激に減衰させ, また,再発達を促進するといっ
た二面性を有していることが理解された. すなわ
ち, 台風のエネルギー源として不可欠な非断熱加熱
が, 台風の強化／弱化のいずれにも作用することを
意味しており, 中緯度台風の正確な進路・強度予報
のためには, 数値予報モデル内の雲微物理過程や積
雲対流パラメタリゼーションの高精度化 (特に, 潜
熱解放による大気の非断熱加熱量の高精度化)が不
可欠となってくる. このことに関して, 事例解析に
留まらないより系統的な理解が求められる.
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Interaction among Upper/Lower Potential Vorticity Anomalies
during the Extratropical Transition of Typhoon Bart (1999)

Jun YOSHINO, Hirohiko ISHIKAWA and Hiromasa UEDA

Synopsis

A numerical simulation and piecewise potential vorticity (PV) inversion diagnosis are conducted on the
rapid decaying and re-intensification of Typhoon Bart (1999) over the western North Pacific Ocean. The
mid-laittude typhoon remnant was strongly influenced by an upper-level negative PV anomaly associated
with an outflowing cloud shield. It became clear that convective activity, which was responsible for
forming negative PV anomaly, enhanced the effect of cyclolysis, as well as cyclogenesis.

Keywords : typhoon; mid-latitude trough; extratropical transition; numerical prediction; potential
vorticity diagnosis


