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周知の如く，オホーツク高気圧は梅雨期を
特徴付けるものであり，盛夏期のおけるその
頻繁な出現は北日本や，年によっては東日本
にまでヤマセを吹かせ冷夏をもたらす（第１
図）．2003 年の夏もオホーツク海高気圧が
度々出現し，1993年以来の大冷夏となった．
第２図から明らかなように，５月になると

周囲の陸地はオホーツク海と同程度にまで暖
まり，６月～８月にかけてはオホーツクが陸
地より５～10℃冷たいという状況が続く．こ
の冷たさこそがオホーツク海高気圧の形成に
重要だと信じられてきた．また，地上の寒冷
なオホーツク海高気圧が上空には暖かいブロ

ッキング高気圧を伴うことも以前から指摘さ
れてきた（倉嶋，1969；大川，1973；Wang，
1992）．こうしたオホーツク海高気圧の研究
の歴史については加藤（1993）に詳しい．
最近，立花ら（2002，私信）が実施した

観測によって，オホーツク海高気圧の冷たく
霧に満ちた混合層が海上僅か 500m 程度の厚
さにしか過ぎない事実や，混合層上端におけ
る強い放射冷却が層内の乱流の維持に重要と
いう示唆などが得られ，高気圧の立体構造に
関する根本的な事項がようやく明らかにされ
つつある．しかしながら，上空のブロッキン
グの形成過程やそれに付随した地上の寒冷高
気圧の発達にオホーツクの冷たさがどう関わ
るかについての本格的な力学的・熱力学的議
論は殆どなされてこなかったのが実情である．
そこで，筆者らはこうした課題に客観解析

データの解析から取り組んでいる（中村ら，
1997；中村，1999；Nakamura and Fuka-
machi，2004）．考慮しなくてはならないの
は，オホーツク海の出現時期である夏季にお
いても，オホーツク近辺の海陸温度差の程度
が相当に時間変化する事実である（第２図）．
同様に顕著な季節変化が，上空の西風の分布
や移動性擾乱の活動にも認められる（第３
図）．40∞N 付近に位置する亜熱帯ジェットは
春から６月半ばまでは一定の強さを維持した
後，徐々に弱化する．７月下旬の急激な弱化
と北上は梅雨明けに対応する（第３図 a）．

第１図 1993 年７月 21 日午前９時（JST）の海面気
圧（太線；3mb 毎）と地上気温偏差（細線；1℃毎；
ゼロ線は略；破線は低温偏差；陰影は 2∞C 以上の低温
偏差）の分布図．米国環境予測センター（NCEP）再
解析データに基づく．前線の位置は筆者らの推測．

なお，梅雨前線はこのジェットの下に形成さ
れる．一方，冷たいオホーツク海と北極海に
挟まれた極東シベリアの陸地が暖まるのに連
れて，北極海沿岸上空（~70∞N）では６月か
ら７月にかけて亜寒帯ジェットが形成される．
この時期，南北気温傾度が逆転するオホーツ
ク北岸上空（～60∞N）では西風風速が極端
に弱まり，極東上空で亜寒帯・亜熱帯両ジェ
ットが明瞭に分流する．これに対応して，オ
ホーツクの北岸では渦位の南北勾配が極端に
弱まる．上空ではこれが梅雨期の特徴である．
一方，北西太平洋のストームトラック上の移
動性高低気圧波は，その平年の振幅も春に極
大を迎えた後徐々に弱まってゆくものの，６
月まである程度の強さを維持した後，７月に
なると急激に弱まる（Nakamura, 1992）．
また，オホーツク海高気圧を含む季節内変動
への移動性擾乱からのフィードバック強制の
強度も同様に５月に比べ７月は大幅に弱い
（第３図 b）．尚，亜寒帯ジェットに沿って
は移動性擾乱は余り発達しない．
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第２図 （a）オホーツク海北岸を挟んだ南北の地上
気温差（℃）の平年季節変化（1～12 月；横軸目盛は
各月の初めを表す）．150∞Eに沿った 65∞Nと 55∞Nの

間の差（北側の陸地の方が温暖な場合が正）．（b）オ
ホーツク海西岸を挟んだ東西の地上気温差（℃）の平
年季節変化．50∞N に沿った 135∞E と 145∞E の間の差
（西側の陸地の方が温暖な場合が正）．南北両地点間
よりは東西両地点間の距離が短いので，実際の温度傾
度は東西方向の方がやや強いことに注意．米国環境予
測センター（NCEP）と大気科学研究センター（NCAR）
によるσ=0.995 面の再解析データ（1979-98 年）に
基づく．Nakamura and Fukamachi（2004）に依る．

第３図 極東・北西太平洋域（130∞～170∞E）における平年の季節進行を示す緯度・時間断面図．（a）250-mb
面上の Ertel 渦位の南北傾度（0.04 毎；陰影は 0.12 以上；単位は 100km 当りの渦位単位）．（b）
移動性擾乱から準停滞性季節内変動へのフィードバック強制．移動性擾乱に伴う渦度輸送がもたら
す準停滞性循環偏差への 250-mb 面上の順圧的フィードバックを Nakamura et al．(1997)に従っ
て日々評価し，その 31日間の標準偏差を準停滞性変動へのフィードバック強制と看做した平年値．
フィードバックは 250-mb 面高度の 1 日当りの変化量として評価（5m 毎；陰影は 30m 未満）の
分布図．NCEP/NCAR再解析データに基づく．

2222.... オオオオホホホホーーーーツツツツクククク海海海海高高高高気気気気圧圧圧圧のののの形形形形成成成成過過過過程程程程
暖候期における極東の大気循環に明瞭な上述

のような季節進行を考慮して，1965～92 年の期
間に出現した強いオホーツク海高気圧合成図を
各月毎別個に作成してゆくのが本解析の特徴で
ある．その結果，初夏（５月）と梅雨末期（７
月）で，その形成過程が本質的に異なることが
判明した．即ち，移動性擾乱がまだ強く渦位勾
配が適度に緩和する初夏には，北太平洋中部に
て発達した峰が数日かけて西方に発展してきて
極東にブロッキングが形成される（第４図）．ブ
ロッキングの発達には移動性擾乱からのフィー
ドバックが特に大きな寄与をする（第６図 a）．
一方，移動性擾乱が弱まる梅雨末期には，数

日前に北欧で発達した高気圧性偏差から射出さ
れ，ユーラシア北部を亜寒帯ジェットに沿って
伝播してきた定常ロスビー波束が，西風ジェッ
トが南北に分流する極東上空でその伝播が阻害
され，局所的な砕波が起こるのに伴いブロッキ
ングが発達する（第５図）．移動性擾乱からの寄
与は殆ど無い（第６図 b）．これは，渦位勾配が

局所的に緩和される梅雨後期の極東にて（第３
図 a），Nakamura（1994）や Nakamura et al.
（1997）が見出した長周期力学主導のブロッキ
ング形成が生じ易いことを示すものである．
オホーツク海高気圧が６月に最も発達した 15

例の合成偏差場においては，５月型と７月型の
特徴が混在する．実際，15 例各々の偏差場の時
間発展を個別に検証したところ，５月型，７月
型，及び両者の混合型の３種に大別される事が
判った．混合型においては，５月型のように北
太平洋上で発達するブロッキングが極東上空へ
と発展するところへ，７月型のように西方起源
の定常ロスビー波束が入射し，ブロッキングの
発達を促す．これを気候平均場の季節進行の観
点から捉え直せば，６月は北太平洋上で移動性
擾乱がまだある程度は活発な一方，オホーツク
上空では西風分流が最も顕著で PV の勾配が最
も緩む．よって，５月・７月型いずれか単独の
機構でもブロッキングは起こり得るし，双方の
型が同時に起る事も可能だと解釈できる．
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第４図 ５月に出現した強いオホーツク海高気圧 15例の合成偏差図．上段は 1000mb 高度偏差（20m毎；ゼロ線は略；
破線は低気圧性偏差）．（d）が地上高気圧のピーク時に対応．（c）はその 2 日前，（b）４日前，（a）６日前．下段は
300mb 高度偏差（30m 毎；ゼロ線は略；破線は低気圧性偏差）．矢印は Takaya and Nakamura（2001）に基づく定常
ロスビー波の活動度フラックスの水平成分（→ が 10 m2 s-2に相当）．ロスビー波の局所的水平群速度に平行．（h）が地
上高気圧のピーク時に対応．（g）はその 2 日前，（f）４日前，（e）６日前．いずれも陰影は高度偏差が信頼度 95%で
有意な領域．NCEP/NCAR再解析データに基づく．Nakamura and Fukamachi (2004)に依る．

第５図 第４図と同様．但し，７月に出現した強いオホーツク海高気圧 15例の合成偏差図．

このように，オホーツク海高気圧という季節
内イベントの背景場となる上空ジェットの構造
や下層の傾圧性，短周期擾乱の活動に見られる
明瞭な季節進行に伴い，オホーツク上空のブロ
ッキング形成過程も初夏から盛夏にかけて本質

的な変化を見せることが明らかとなった．それ
に連れてオホーツク海高気圧の鉛直構造にも顕
著な季節変化が見られる（中村ら， 1997；
Nakamura and Fukamachi, 2004）．
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このように，オホーツク海高気圧という季節内
イベントの背景場となる上空ジェットの構造や下
層の傾圧性，短周期擾乱の活動に見られる明瞭な
季節進行に伴い，オホーツク上空のブロッキング
形成過程も初夏から盛夏にかけて本質的な変化を
見せることが明らかとなった．それに連れてオホ
ーツク海高気圧の鉛直構造にも顕著な季節変化が
見られる（中村ら，1997；Nakamura and Fuka-
machi, 2004）．よく知られた下層の寒冷高気圧が
明瞭に現れるのは６・７月である．このとき，上
空の高気圧性偏差はオホーツクの北西方に位置し，
著しい傾圧構造を示す（第７図 d-f）．一方，５月
のケースでは，上空の高気圧偏差が地上高気圧の
ほぼ直上にある等価順圧構造であり，地上の寒気
は地上高気圧の南縁に見られるだけである（第７
図 a-c）．これは海上の準停滞性擾乱に見られる典
型的な鉛直構造である（Blackmon et al., 1979）．

第７図 ピーク時におけるオホーツク海高気圧の鉛直構造．５月の 15 例の合成図に基づく (a) 500-mb 高度偏差
(30m毎), (b) 1000-mb高度偏差 (20m毎), (c) 地表気温偏差 (1℃毎). (d-f)：各々 (a-c) と同様. 但し, ７月
の 15例の合成図に基づく．いずれもゼロ線は略，破線は負値．Nakamura and Fukamachi (2004) による．

６～７月に何故寒冷なオホーツク海高気圧が地
上に形成されるかを調べるため，それが７月に
最も発達した 15 例の合成偏差場を基に解析を行
った（Naka-mura and Fukamachi, 2002）．合
成図から極東のブロッキングに伴う圏界面付近
の 300-mb 面準地衡渦位 (PV) 偏差を求め, PV
inversion 法にて(Hoskins et al., 1985)，それ
が 1000-mb 面に引き起こそうとする流れを推
定した(第８図 a)．ブロッキングに伴う 300-mb
面 PV 偏差はそれ単独でオホーツク海上に 1 m

s-1 程度の東風偏差を励起し得る. それが著しい
東西温度勾配を横切ると，オホーツク海西部に
１日当り 0.5～0.7℃もの寒気移流をもたらす(第
８図 b)．これは，実際に観測される 1000mb で
の気温低下の過半を説明し得るほど強い（第８
図 c）．こうして形成された地上寒気は高気圧性
の PV 偏差として振舞う．実際，７月のオホー
ツク海高気圧の発達時に観測される地上気圧の
上昇は，東風偏差による温度移流に因り寒気が
蓄積される領域で最大となる(第８図 d)．

第６図 オホーツク海高気圧のピーク時 2 日前における移動性擾乱から準
停滞性偏差へのフィードバック強制．擾乱に伴う渦度フラックスの収束偏
差を Nakamura et al．(1997)に従い，250-mb 面高度の 1 日当たりの変
化量として評価（10m 毎；ゼロ線は略；破線は負値）の分布図．（a）５月
の合成図；（b）７月の合成図．NCEP再解析データに基づく．Nakamura and
Fukamachi (2004)に依る．
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第８図 （a）オホーツク海高気圧のピーク 2 日前における 300-mb 面の PV 偏差が 1000-mb 面に誘起しよ
うとする水平風偏差（矢印；スケールは右下）．７月の 15 例の合成図に基づく PV inversion 解析．等
値線は平年の７月の 1000-mb 気温分布（4∞C 毎）．（b）その水平風偏差に伴う温度移流がもたらし得
る１日当たりの 1000-mb気温変化率（0.2∞C毎；破線は気温低下；ゼロ線略）．(c):（b）と同様．但し，
ピーク２日前に実際に観測された１日当たりの地表気温変化（0.2∞C 毎）．（d）ピーク２日前に実際に
観測された１日当たりの 1000-mb面高度変化（4m毎）．Nakamura and Fukamachi (2004) による．

第９図 ７月のオホーツク海高気圧のピーク 2 日前における 300-mb 面の PV 合成偏差が 1000-mb 面に
誘起しようとする水平風偏差が（第 13 図矢印），平年の（a）５月，及び（b）６月の 1000-mb 気
温傾度を各々横切ってもたらす仮想的温度移流に伴う気温変化率（0.2K 毎；破線は気温低下；ゼロ
線略）．Nakamura and Fukamachi (2004) による．

このように，オホーツク西部の東西温度傾度
に効果的に東風偏差を吹かせるには，上空の高
気圧性偏差の中心は７月のようにオホーツクの
北西方に位置しなくてはならない．この時，西
側の大陸と冷たいオホーツク海との間の気温コ
ントラストが寒冷高気圧の形成に如何に重要か
は，上記の PV inversion 診断において，平年の
７月の地上気温場の代わりに別の月の平年場を
用いて寒気移流を評価する，仮想的な実験にお
いて確認することができる．但し，実験では７
月の合成図に基づく 300-mb 面 PV 偏差を一貫
して用いた．すると，６月の場を用いた場合に

は第８図に示した７月と同様の強い寒気移流が
見られたが，５月の場に置き換えるとそれは大
幅に弱まってしまう（第９図）．海陸の温度コン
トラストが弱い５月においては，オホーツク海
上に停滞性の高気圧を発達させるには，そこに
背の高い等価順圧構造のブロッキングを形成す
るしかなく，かつ移動性擾乱からの強いフィー
ドバック強制はその力学的性質から順圧構造を
持つ循環偏差の形成に適している（Lau and
Holopainen, 1984）．
なお，上記の鉛直構造は，循環偏差に関する

ものである．勿論５月のケースにおいても，オ
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ホーツク海上の下層気温は，三陸沖を東西に横
切る海洋の亜寒帯フロントを挟んで，その南に
比べて大幅に低い．ブロッキング偏差自体は順
圧的であっても，その南側で強まる北東風は，
黒潮系の亜熱帯循環系と親潮系の亜寒帯循環系
との境界である亜寒帯フロントに伴う強い南北
温度傾度を横切ることで，日本付近に寒気移流
をもたらし得る．

4444.... ままままととととめめめめ
以上のように，オホーツク海高気圧の発現に

伴う大規模な大気循環変動は決して局所的なも
のではない．例えば，附随する上空のブロッキ
ングの形成には，欧州方面から伝播してくる定
常ロスビー波束や北太平洋上で発達するブロッ
キング高気圧が関っている．中村（1999）や
Nakamura and Fukamachi (2004)の示した例
では，ロスビー波束の起源を遥か北米西岸の切
離低気圧にまで遡ることができた．また，立花
ら（2002, 私信）は，オホーツク海上空の大気
循環の経年変動にも上流からのロスビー波列や
オホーツク海周辺の海陸温度コントラストの偏
差が重要なことを指摘している．また，日射で
加熱される周囲の陸地と冷たいオホーツクとの
間の温度差が，地上の冷たいオホーツク海高気
圧の形成に欠かせないことも示された．地表の
気温傾度の存在が，元々は等価順圧構造のブロ
ッキング高気圧を傾圧的にさせたのである．渦
度バランスから要請されるブロッキング下流側
の下降流は，地上の寒冷高気圧の上に形成され
る逆転層の維持に貢献する．この冷たい混合層
内に発生する霧は日射を遮り，海面の冷たさの
保持に貢献する．更に，６～７月にブロッキン
グを起こし易くするジェットの分流が，オホー
ツクとその北側の陸地との温度差の増大に連れ
強まる傾向を鑑みれば，その時期のオホーツク
海高気圧の頻繁な出現は，その地域での大気・
海洋・陸面・海霧（大気放射）の相互作用の一

側面とも捉えることができよう．
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