




はじめに

運輸多目的衛星（MTSAT: Multi-functional Transport SATelli te）は、ひまわり 5号

(GMS-5）に代わって、東経140度の赤道上空約35,800kmの静止軌道に打上げられる予定の、

航空管制機能及び気象観測機能を兼ね備えた我が国の静止衛星である。搭載される観測器

は、可視センサーが 1チャンネル、赤外センサーが4チャンネル（赤外1、赤外2、水蒸気、

3. 7 μ m）で、 GMS-5と比べると 3.7 μ m帯センサーが増強される。このような気象観測機能

を持った静止衛星は、南北太平洋を中心にその周辺領域を常時監視、観測することができ、

広域の海面水温の観測や長期雲量、放射量の変化など気候問題に関する均質なデータを長

期間継続的に提供することに寄与し役立つとともに、今日、台風を始めとする熱帯低気圧

の監視、観測を行う重要な業務に欠かせない存在である。

今回刊行する 「気象衛星画像の解析と利用一熱帯低気圧編－Jは、既刊の「気象衛星画

像の解析と利用J（気象衛星センター， 2000）及び 「気象衛星画像の解析と利用ー航空気象編

-J （気象衛星センター， 2002）に続く、気象衛星画像解析の解説書3部作の完結編である。

本書は、 MTSATの気象観測機能により取得した各種画像を主として台風解析を柱に熱帯・亜

熱帯の衛星画像解析に利用するための解説書として、気象衛星センターで行っている熱帯

低気圧の解析手法（着目すべき雲 ・水蒸気パターンやその判断基準など）を中心に、主に

GMS-5の各種画像を用いて、事例を示しながら具体的に述べている。本書は、台風を主に

熱帯低気圧の発生から消滅までの雲域の変化や Dvorak法による強度解析、中心位置解析を

解説し、熱帯・亜熱帯の衛星画像に見られる熱帯低気圧以外の特徴的な現象や極軌道衛星に

よる海上風など熱帯低気圧の解析に利用できるデータを紹介するなど、多岐にわたる内容

で構成されているので、衛星解析技術の理解と今後の業務の展開に大きな寄与をすること

を期待してやまない。

最後に、本書の執筆、編集にあたった解析課の関係者、及び原稿に対して有益なコメン

トをいただいた多くの関係者の方々の労を多とするものである。

2004年 3月

気象衛星センタ一所長

村松照男



「気象衛星画像の解析と利用一熱帯低気圧編ー」
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第 1章熱帯低気圧の雲域

1. 1熱帯低気圧の発生時の雲域本

熱帯＊ 1のITCZ(Intertropical Convergence 

Zone ：熱帯収束帯）叫上には、 多くのクラワドクラ

スター判や対流雲セル叫が存在し盛衰を繰り返し

ている。その中のごく一部が、まとまり を持った

雲域（雲システム）を形成して熱帯低気圧判となり 、

台風料へと発達する。上野（2002）によると、 2000

年、 2001年の6～12月に、南シナ海を含む北西太

平洋（赤道以北、東経180度以西）において、赤外画

像の動画から、熱帯低気圧に発達する可能性があ

るどして、低気圧性の緩やかな回転が認められる

活発な Cb域を調査したととろ、24時間以上持続す

る Cb 域は、総数325のうちの約34~もで、台風にま

で発達したものはわずかに約14%であった。

熱帯低気圧に発達する可能性がある雲域は、 そ

の発達段階に応じた特徴的な形状を示すこ左が知

られている。衛星画像を用いたとれまでの観測か

ら、熱帯低気圧の発達過程は、まとまりを持った

対流雲域の大ききや雲量、また雲域を構成する

個々の対流雲の数ではなく 、その雲域が示す特徴

的な形状（雲パターン）と密接に関連することがわ

かっている （Arnold,1977ほか）。したがって熱帯

低気圧の発達程度は、その雲域が示す特徴的な雲

パターンの形状やパターンの明瞭さなどから把握

することができる。

表 1-1-1 T数 1.0の強度をもっ雲システムの特徴

特
Dvorak ( 1984) 

｛敷
特徴

1 12時間以上持続している 1 

直径 2.5度の円内（中心位置推定精度） 2 

2 にcsc判を決定でき、そのcscは現在ま

で6時間以上継続して見られる 3 

cscから 2.0度以内の位置に、直径 1.5 
4 

度より大きい濃密な雲域をもっ
3 

との濃密な雲域は csc周辺の湾曲した

Cbラインでも見ることができる 5 

1. 1. 1熱帯低気圧の発生 ・発達の過程と特徴

熱帯低気圧に伴う雲システムの組織化の程度

は、雲システムの強度と呼ばれ、熱帯低気圧の最

大風速、 及び中心気圧と関係づけられた Dvorak

法のT数＊7で表現される。 T数は最も弱し、 1.0か

ら、最も強い 8.0までを0.5単位に分けた 15階級

の指数である。

図ト1-1には、Dvorak(1992）が示した最も一般

的な雲パターンとT数の変化モデ、ノレを示した。図

中の直線は標準的なT数の変化（ 1日ごとに 1.0 

ずつ増加）を、曲線は日変化などの影響による雲シ

ステムの短時間の強度変化をモデル化して示して

いる。 この曲線からは、雲システムの発達初期に

は、T数が大きく変動して推移することがわかる。

また可視画像に示された破線は、 雲バンドの軸を

表しており、雲システムの発達に伴い中心をスパ

イラル状に取り囲んでいることもわかる。なお、

図左恨ljの縦軸のT数と最大風速、気圧は、大西洋

におけるハリ ケーンの値である。

(1) T数 1.0の雲システム

Dvorak (1984）は、台風（おおむねT数 2.5以上

に対応する）に発達する可能性のある雲域には、台

風になる約1円から 1.5円前に、「活発な対流雲か

らなる低気圧性に湾曲した雲列や雲バンド」が形

成されるとして、これらの特徴を持つ雲システム

をT数 1.0と定義した。表11-1にはいorak及び

土屋ほか（2000）のT数 1.0の雲システムの特徴を

示す。 Dvorak及び土屋ほかは、とれらの条件を

土屋ほか（2000)

同左

王期生の cscの中心位置推定精度は直径 2.5 

度以内である

cscは現在まで6時間以上継続している

-31℃以下の濃密な雲域は cscからおおむ

ね2.0度以内に存在する

この濃密な雲域の大きさはおおむね直径

1. 5度より大きい

表中の直径なrは緯度換算の値、 また温度は赤外画像の雲頂温度を示す

＊寺坂義幸、上野忠良（現長野地方気象台）



図1-1-1衛星画像から見た熱帯低気圧の標準的な発達モデル

雲画像（可視画像）下段のグラフは、雲システムの

強度変化を示す（伽orak(1992）から引用）

「活発な対流雲からなる低気圧性に湾曲した雲列

や雲バン ドj を持つ雲システムに適用し、 それぞ

れ表に示した三つまたは五つの条件を、すべて満

たした場合、その雲システムの強度をT数 l.0と

している。 またDvorakは、これらの特徴が台風に

なる約1日から 1.5日前に現われ、 さらに発達す

も流れ出している。これは雲システムの上層発散

流を示していると考えられる。熱帯低気圧のこの

ような雲パターンからの発達を、 CDO(Central

Dense Overcast）叫パターン型の発達としづ。

(b）バンド、パターン（図 11 2の中段）

発達した対流雲からなる低気圧性の曲率を持

つCbバン ド、及び雲列から構成されている。中心

は雲バン ドの終点の内側や、 雲列が示す低気圧性

曲率の焦点に決定できる。雲システムの西側の境

界は明瞭なことが多く、また雲ノ《ンドや雲列が巴

状に車邸哉イヒされる場合もある。このような雲ノ号タ

ーンからの発達を、バンドパタ｝ン型の発達とい

っ。
(c）シヤーパターン（図 1-1-2の下段）

濃密な対流雲域やク ラウ ドクラスターの縁付

近に、低気圧性の曲率をもっ下層の雲列が離れて

存在するパターンで、雲列の曲率から中心が決定

できる。このような雲ノξターンからの発達を、シ

ヤ｝パターン型の発達という。

(3）熱帯低気圧の発生初期に見られる雲パター

ンの変化

熱帯低気圧となる前段階の雲システムや熱帯

低気圧発生初期の雲システムは、雲システムを構

成するCbバンドやCbクラスターの盛衰が激しく、

る台風の雲、ンステムには、発達に適した環境が存 I (O) 
在することもその条件に挙げている。

(2）基本的な3種類の雲パターン

Dvorakが示した熱帯低気圧発生初期に見られ

る、 T数 1.0の基本的な3種類の雲パターンを、 I rb; 
図1-1-2に示す。それぞれの雲パターンが示す特

徴は、左側にイラス トと して表現している。これ

らの雲システムは、 いずれも活発な対流雲で構成

されており、 雲システムの中心（CSC：図中の＋印）

を指向する低気圧性に湾曲した雲バンドや雲列を

イ半っている。

(a)CDOパターン（図lー1-2の上段）

雲システムの中心が、濃密な対流雲で構成され

たクラウ ドクラスターの内側にあり、クラウドク

ラスターの雲頂は白く滑らかで発達している。ク

ラウドクラスター周辺には、多くの場合低気圧性

の曲率を持つ雲バンドや雲列が存在し、またクラ

ウドクラスターからは高気圧性の曲率をもっ巻雲

2 

!CJ 

図1-1-2 T数 1.0の雲システムの基本的な3種類の雲ノ号

ターン（可視函像）(Dvorak (1984）から引用）

(a) CDOパターン

(b）バンドパターン

(c）シヤーパターン



また日変化も大きく影響する。この段階では、一

時的に極めて明瞭な湾曲した雲域や対流雲域を覆

う濃密な上層雲（Ci）などにより、雲システムの組

織化が急速に進んだように見えることがある。し

かしこうした雲パターンは、そのほとんどが濃密

なCiにより構成されている場合が多く、持続する

深い対流現象と結びついたものではないため、短

時間で雲パターンは崩れ衰弱する。なお、可視画

像、の使えない夜間には、濃密な対流雲域と濃密な

Ci域の判別には特に注意を要する。

1. 1. 2熱帯低気圧発生時の状況

(1）発生場の4種類の下層風パターン

熱帯低気圧となる前段階のとうした雲システム

は、その大部分が ITCZや亜熱帯高気圧南縁域の下

層の波動に伴って発生し、組織化する。Zehr(1992) 

は、 北西太平洋で台風に発達した雲システムの周

辺場を、図 1ー1-3に示す4種類の下層風（850hPa)

パターンに分類した。 （a）は偏東風波動型、

(b), (c), (d）はモンスーントラフ型である。

(b), (c), (d）の違いは、（b）はモンスーントラフ＊10

B 
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の東端に雲システム中心が位置するが、（c),(d) 

はモンスーントラフ内に位置する。さらに偏西風

または赤道越えの南西風が（b),(c）は弱く、（d）は

強い。

偏東風波動に伴う雲システムは、一般的にほぼ

南北走向のトラフ軸の東側に濃密な雲域を伴う。

また、モンスーントラフの各パターンは、必ずし

も持続性を持っとは限らず、同ーの下層風パター

ンの場で雲域が組織化していく場合もあれば、

(a), (b), (c）パターンから（d）パターンへ移行する

過程で雲域の車ID織化が進む場合などもある。 1984

年、 1985年の Zehrの調査では、熱帯低気圧発生

初期の約6割、さらに台風発生時には8割がモン

スーン型で、あった。また台風発生時においては、

そのうちの約半数が（d）のパターンであった。

なお、 Zehrはとれら4種類の下層風パターン以

外の分類として、数は少ないが TUTI(Tropical

Upper Tropospheric Trough) *11セノレを起源とす

るUCL(Upper Cold Low) *12近傍に位置する下層渦

からの発達や中緯度前線を起源とするシヤー域で

の発達なども挙げている。

b 

EO 

電2

20"'N 

図1-1-3台風発生時に見られる総観スケーノレにおける 850hPaの流線図

図中の黒丸印は雲システムの中心位置、細い破線は等風速線で数値は風速（m/s）、

実線は流線を示す

(a）が偏東風波動型、（b）、（c）、（d）はモンスーン トラフ型（図中の太い破線は トラ

フ軸）と呼ばれる：TCZの一部を形成するシヤー域を示す（Zehr( 1992）から号1用）
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2001午.9月15日OOUTC 15日12UTC

16日OOUTC 16日12UTC

17日OOUTC 17口12じTC

18日OOUTC 18日12じTC
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19日12UTC

20日OOUTC

図1一1-42001年台風第18号に発達した雲システム組織化の事例（赤外画像）

それぞれの画像にはGSMのGPVデータ（各日の00、12目Cの初期値）の850hPaの風を重ね合わせている（長い矢羽

根が lOkt、短い矢羽根が 5kt、点線は偏東風波動のトラフ軸）

①偏東風波動型の発生事例

偏東風波動に伴い発生し、高周哉化した雲システ

ムの事例を図 1-1-4に示す。衛星画像に重ね合わ

せた GPV(850hPa）の風向からは、北緯 10度付近を

ゆっくり西進する北東南西走向の偏東風波動の

トラフ軸が確認できる。 2001年9月 15日には雲

頂高度の高い白く輝く活発な Cbクラスターの発

達が広範囲で見られたが、 16日には一旦衰弱して

いる。また、 17日以降活発な Cbクラスターはま

とまりを持ち始め、雲システムが組織化しつつあ

る。雲システムは、 18日12UTCに表 11 1右の5

条件をすべて満たし、初めてT数 1.0と判断され

た。この雲システムは、その 1.5日後の20S OOUTC 

Kは台風にまで発達した。なお、この事例におけ

る雲システムの発達はCDOパターン型で、ある。

5 

②モンスーントラフ型の発生事例

モンスーントラフに伴う事例を図 1-1-5に示し

た。偏東風、赤道越えの南西風ともに明瞭でいず

れも 30kt前後と強い。との事例は、前出の Zehr

の下層風パターンの（d）にあたる。また、この雲シ

ステムの cscは、 2001年6月初日 12UTCに巴状

に形成された低気圧性に湾由した活発な Cbバン

ドから初めて決定された。それまでは、モンスー

ントラフを挟んで南北に存在する Cbバンド、 Cb

クラスターの曲率が明瞭で、はなく、またトラフ北

側の雲域は西進、南側のものは東進しており雲シ

ステムのcscを特定することができなかった。 7

月 1日OOUTCにこの雲システムはT数 LOと判断

され、その 1日後の2日OOUTCに台風にまで発達

した。この事例での雲システムはバンドパターン

型の発達を示している。



2001年6月 30日OOUTC 30日06UTC

30日12じTC 30日18UTC

7月1日OOUTC 1日06UTC

1日12UTC 2日OOUTC

図 1-1-52001年台風第4号に発達した雲システム組織化の事例（赤外画像）

それぞれの画像にはGSMのGPVデータ（各日の00、12UTCの初期値及び予想値）の850hPa

の風を重ね合わせている（矢羽恨は前図同様、点線はモンスーン トラフの軸）
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図1-1-6 南シナ海北部から北西太平洋中部にかけて伸びるモンスーントラフ（点線）

図11 5の最初の画像のさらに1目前の2001年6月29日OOUTCの広域の

赤外画像（各要素は全図司様）

③複数の台風の発生事例

とれらいずれの事例からも、雲システム高且織化

の初期段階には雲域の盛衰が激しいことがわかる。

図 1-1-6には、図 1-1-5の1日前の広域の赤外酉

像を示した。モンスーントラフは、 この図に見ら

れるように南シナ海から北西太平洋南部にかけて

の広範囲に数日間持続し、そこから複数の台風が

相次いで発生することもある。南シナ海から北西

太平洋南部にかけて、太平洋高気圧南縁域の偏東

風と赤道越えの南西風により明瞭なシヤー域が形

成され、国 11 6の雲域Aは後に圏 1-1-5で示す

雲システムに組織化し、 7月2日には台風第4号

に発達したものである。また雲域Bは、この 12

時間後にT数 1.0となり、さ らにその 18時間後の

6月 30日06UTCには、台風第3号になった。

(2）発生形態・位置による三つの分類

予報作業指針台風予報（1990）では、台風の発生

グ型で、最も典型的な発生形態である。一部には

下層シヤー型の要因が加わる場合もある。 UC型は、

上層寒冷渦近傍型と呼ばれ、上層寒冷渦の中心付

近で発生する形態と、上層寒冷渦の東側の数度離

れたと ころに発生した前線性の雲バン ドの中でク

ラスターが組織化する二つの形態とがある。

形態と発生位置を図 1-1-7のように分類している。 図1-1-7 台風の発生形態左発生位置による分類

図中の破線で固まれた領域は、それぞれの発生形 図中の破線で固まれた領域は、それぞれの発生

態の違いによる発生位置を示しており、 SH型は下 形態による発生位置を示している。予報作業指

層シヤー型と呼ばれ、南シナ海やフィリピン周辺 針台風予報（1990）から引用

（東シナ海南部を含む）の東経 140度以西の領域で、

ITCZ に形成された下層シヤーによる収東の強化

が原因となる発生形態である。またEC型は、 上層

偏東風波動とクラウドクラスターとのカップロン

7 



(3) UCLの関わり

前項の UC型（上層寒冷渦近傍型）としづ分類例

にもあるように、熱帯低気圧の発生監視のために、

日々 の衛星画像を（特に水蒸気画像に注目して）見

ていると、熱帯低気圧発生のきっかけとして上層

寒冷禍が関係していると見られる事例に出会うこ

とがある。この渦は高層天気図を参照すると、 上

層に寒気を伴った低気圧で、あることがわかる。

上層に寒気を伴った低気圧のうち、熱帯域また

は亜熱帯域で解析されるものを Shimamura(1981) 

は UCL(UpperCold Low、寒気核型低気圧性循環）

と呼び、次のように述べている。

①250hPa付近に最大風速を持つ低気圧性循環が

27日OOUTC

あり、ほぼ200～250hPa付近の循環中心に寒気核、

150hPa付近に暖気核が明瞭である。

②UCL発生初期段階には、中層では UCL中心の東

側で湿潤域、中心付近と西側で乾燥域がしばしば

見られ、この乾湿分布と雲域どの対応は良い。

③UCL周辺では対流雲が活発化し、この対流雲域

が台風にまで発達することがある。

また、 内藤（1993）および高嶺（1995）は、じCLの

発生する場所として TUTTに注目し、このトラフの

中でUCLが観測された例を紹介している。

図 1-1-8にはUCL周辺のCb域が活発化し、台風

となった事例（1998年 9月 25 日 OOUTC～28 日

OOUTCの水蒸気画像）を示した。 9月 25日OOUTC

26日OOUTC

28日OOUTC

図 1-1-8 UCL周辺のCbが活発化し台風となった事例（1998年9月 25～28日OOUTCの水蒸気爾像）

ふはUCL中心、 争は台風中心を示す
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には北緯20度、東経 128度付近にUCLがあり、こ

の南東側でCbが発達している。この Cb域はその

後さらに発達して28日OOUTCには台風第9号にな

った。

1. 1. 3熱帯低気圧発生の判定

土屋ほか（2000）は、北西太平洋における熱帯低

気圧となる前段階の雲システムの調査から、

DvorakのT数 1.0の定義を基に、表 1-1-1の右に

示すような、より詳細なT数 1.0の判定基準を作

成した。さらにT数 1.0の判定には、雲システム

のcscの決定が重要な意味をもつため、図 11 9 

や図 lート10のように cscの決定基準（図 トト10

の1から4のいずれかの方法で cscを決定する）

も定めた。

対流雲の盛衰が激しいこの段階でのcscの決定

には、特に動画を用いた4の方法が有効である。

雲システムを構成する濃密なCbバンドやCbクラ

スターに着目し、低気圧性の緩やかな回転の有無

から cscを決定するが、ととでも Cbクラスターの

衰弱時や日変化などに伴い雲量の増加する濃密な

1 2/ 
⑮＿..，，，、伊議

／ 

Ci域の動きを、雲システムの回転と誤判別しない

ことが重要である。

ー， －-ー－ －・．

N ラ<1 csc 

~ f 
(・・ ... R=2.. 9〆．

1；，，記
‘－ ~，・ v

図 1-1-9T数 1.0の強度をもっ雲システム（図解）

土屋ほか（2000）、 A.TSUCHIYA et al. (2001) 

から引用

4 

為Arxv 
⑮
 

｛×：CSC，唖霊長：山間 0¥'C"閣 S！.ーす古田畑叫cllTUS11問。
｛ 〈〈 ハハ .low-k時 lclゆ吋line>，ごコ :mo＼＇帽閲同（ cl倒 dd磁旬。

相対的に暖かいととろ（赤外画像で見て雲頂温度の高い、雲のない領域）の周囲を、少なくとも 1/5周
1 

している低気圧性に湾曲した濃密な雲バンドにより決定する

2 高気圧性に湾曲した巻雲列（Ciストリーク）により決定する

3 低気圧性に湾曲した下層雲列により決定する

動画を用いて雲の動きから決定する（低気圧性に湾曲した下層雲列や雲バンド、巻雲列は明瞭ではない
4 

が、中心付近の濃密な雲の動きから決定できる場合）

図ト1-10 熱帯低気反発生初期のcscの決定

土屋ほか（2000）、 A.TSUCHIYA et al. (2001）から引用
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ところで、雲システムのうち台風まで発達する

雲システムは、熱帯で日々盛衰を繰り返すクラワ

ドクラスターの中のごく一部である。これまで、も

衛星画像から、台風にまで発達する雲システムを

特定しようとする試みが、いくつかなされている。

土屋ほかは、雲システムのT数 1.0判定を用い

ることにより、台風にまで発達する雲システムの

判貯Jが可能であるとして、台風に発達する雲シス

テムの三つの判別条件（表 11 2）を早期判別法と

して示した。上野（2002）によると、この判別条件

を用いて 2000年、 2001年に雲システムの判別を

行った結果、三つの判別条件をすべて満たした雲

システムのうち、 台風にまで発達した雲システム

の割合は、それぞれ 53%、69%であった。また、

その後の調査により、 2002年、 2003年は、 80%、

59%となった。この4年間の判別結果を表 1-1-3

～7に示す。

阿部ほか（1992,1994）は、台風発生期の雲システ

ムの集中性や対流雲の発達度合い、 雲バンドの低

気圧性曲率などの特徴を、発生期の雲ノ々 ターンご、

とに層別化して、複数の客観的なパラメータを作

成した。そしてそれらのパラメータを組み合わせ

ることで、 12時間から 18時間後の最大風速があ

る程度推定可能となり、台風の発生判定の指標に

なるとした。

1. 1. 4熱帯低気圧発生監視のための衛星画像

の着目点

衛星画像をもとに、熱帯低気圧の発生に関わる

兆候をつかむため、下層風のサージ＊13や TUTT等

の動向に着目する方法がある。

(1）下層風サージによる Cbライン

Zehr(l992）は、 雲システムの車且帯化に先立ち、

モンスーントラフ内で発生する下層風のサージに

着目することにより、 一時的な対流活動の活発化

が観測される場合があるとしている。図 1-111 

には、下層の東風サージに関連すると考えられる

Cbラインを示した。図中の矢印で示した南西に凸

状の形状を持つ Cbライン（5月 13日00、06UTC

で明瞭）に着目する。このCbラインは約 25ktで西

進しており、 13日18UTCから 14日OOUTCにかけ

て雲システムAに併合した。雲システムには 13

日18UTC以降、それまでは見られなかった湾曲し

た南北走向の Cbバンドが活発化しているように

見える。 12日OOUTC以来この雲システムはほぼ停

滞しており、この Cbラインは下層の東風サージの

先端に対応すると考えられる。この雲システムは、

14日OOUTCにT数 1.0と判断された。この Cbラ

インが併合した 14日OOUTC以降、雲システムは西

進を始めている。

表1-1-2 台風に発達する雲システムの判別条件（早期判別法）

A ：雲システムが 24時間以上継続している併陸続して雲システムの中心が認められる）

B ：雲システムは解析開始から 24時間以内に少なくとも一回はT数 1.0に達している

C：雲システムは北緯25度以南で発生している

この3条件は、図 ト1-10により雲システムの中心が決定できる雲域に適用し、 雲システムの中心が初めて決定

できた時点を 「解析開始」とする。

表1-1-3「早期判別法Jによる判別結果4年分の集計表（解析期間 ：2000～2003年の6～12月）

A B c 
雲システムの 解析対象雲 解析継続時間が Aのうち、解析開始 Bのうち、解析開始

最盛期 システム数 24時間以上 後24時間以内に一時的 地点が北緯25度以南

における階級 でもT数1.0を満たす

「台風J 82 (17) 82 (46) 72 (62) 71 (64) 

「TD」 69 (15) 53 (30) 33 (28) 29 (26) 

「TD未満J 317 (68) 43 (24) 11 (10) 11 (10) 

合計 468 (100) 178(100) 116(100) 111(100) 

AU
 

1
A
 



表 I一I-4「早期判別法」による判町結果（解析期間： 2000年6月9日～12月 31日）

A B c 
雲システムの 解析対象雲 解析継続時間が Aのうち、 角軌庁開始 Bのうち、解析閣始

最盛期 システム数 24時間以上 後24時間以内に一時的 地点が北緯25度以南

における階級 でもT数 1.0を満たす

「台風」 19 (8. 5) 19(30) 18 (50) 18 (53) 

fT D」 23 (10. 5) 21 (33. 5) 10 (28) 8 (23. 5) 

「TD未満」 178 (81) 23 (36. 5) 8 (22) 8 (23. 5) 

合計 220(100) 63(100) 36 (100) 34 (100) 

表 1-1-5「早期判別法」による判別結果（解析期間： 2001年 6月1日～12月 31A) 

A B c 
雲システムの 解析対象雲 解析継続時聞が Aのうち、解析開始 Bのうち、解析開始

最盛期 システム数 21時間以上 後24時間以内に一時的 地点が北緯25度以南

における階級 でもT数 1.0を満たす

I台風」 25 (24) 25 (52) 24 (65) 24 (69) 

「TD」 14 (13) 13 (27) 12 (32. 5) 10 (28) 

「TD未満」 66 (63) 10 (21) 1 (2. 5) 1 (3) 

合計 105 (100) 48 (100) 37 (100) 35 (100) 

表 1ート6「早期判別法」による判男lj結果（解析期間： 2002年6月 1日～12fa! 31日）

A B c 
雲システムの 解析対象雲 解析継続時聞が Aのうち、解析開始 Bのうち、解析開始

最盛期 システム数 24時間以上 後24時間以内に一時的 地点が北緯25度以南

における階級 でもT数 1.0を満たす

「台風」 22 (30) 22 (69) 17 (81) 16 (80) 

「TD」 10 (14) 5 (15. 5) 4 (19) 4 (20) 

「TD未満」 41 (56) 5 (15. 5) 0 (0) 0 (0) 

合計 73 (loo) 32 (100) 21 (100) 20 (100) 

表 ト1一7「早期判別法」による判別結果（解析期間： 2003年6月 1日～12月 31日）

A B c 
雲システムの 解析対象雲 解析継続時間が Aのうち、解析開始 Bのうち、解析開始

最盛期 システム数 24時間以上 後24時間以内に一時的 地点が北緯25度以南

における階級 でもT数 1.0を満たす

「台風」 16 (23) 16 (46) 13 (59) 13 (59) 

「TDJ 22 (31) 14 (40) 7 (32) 7 (32) 

「TD未満」 32 (46) 5 (14) 2 (9) 2 (9) 

合計 70 (100) 35 (100) 22 (100) 22 (100) 
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2003年5月12日12UTC 12日18UTC

13日OOUTC 13日06UTC

13日12UTC 13日18UTC

14日OOUTC 14日06UTC

図1-1-11 下層の東風サージに関連すると考えられる Cbライン（矢印）
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(2）上層トラフの関わり

Dvorak (1992）は、台風発生の2～3目前（雲シス

テムがT数 1.0に達する前の段階）において、熱帯

の活発な対流雲域（クラウドクラスター）が、上層

トラフと相互作用して、雲システムの組織化のき

っかけになる場合があるとしている。ここで

Dvorakの言うトラフは、北西末平洋では図卜1-12

に示した TUTTと呼ばれる上層トラフと考えられ

る。図 1-1-12を見ると、偏西風帯の発達したりツ

ジからの赤道方向へのサージが TUTTの形成に深

く閣わっていることがわかる。TUTTの西縁付近に

は切離された TUTTセル（UCL）が存在している。

Dvorakは、上層トラフの接近、通過または衰弱

の過程で既存の対流雲域に、次のような一連の変

化が現われるとしている。まずトラフの接近に伴

い、対流雲域が変形し東西走向を強めたり、クラ

ウドクラスターの北側の縁が直線状になったりす

る。その後トラフが対流雲域の北を通過または衰

弱すると、対流雲域が湾曲したバンド状に組織化

されるというものである。しかし、このような特

徴的な変化はいつも現われるのではなく、いくつ

かの発生メカニズ、ムの内のひとつにすぎないとし

ている。

(3）上層トラフ通過型の発達事例

上層トラフ通過型の発達と考えられる事例を

図トト13に示す。この事例は、上層の偏西風域が

北緯10度付近まで南下していた5月に発生した。

この事例では、上層トラフ（TUTT）の接近に伴い明

瞭化した高気圧’性曲率を持つ Ciストリークが東

進を始めると、 Ciストリーク西端付近で持続して

いたCb域が活発化した。その後Cb域には低気圧

性に湾曲した Cbバンドが形成され、雲システムの

組織化が進んでいった。この事例では、 ITCZ上の

Cb域の盛表にTUTTが深く関連すると考えられる。

この事例について詳細に見ると、赤道越えの南

西風が弱く ITCZは赤道近傍に位置しており、Zehr

の下層風パターンでは図 1-1-3の（c）にあたる。と

の雲システムのcscは13日OOUTCに初めて決定さ

れた。14日OOUTCにはこの雲システムはT数 1.0 

と判断され、その 2.5日後の 16日12UTCに台風に

発達した。また、との雲システムはバンドパター

ン型の発達を示している。

11日OOUTCに、ニューギニア島の北で、持続Lて

いるCb域Aと、その北東で明瞭化してきたCiス

トリーク Bの動向に着目する。このCiストリーク

は、 12日OOUTCから 13日OOUTCにかけて最も高

気圧性曲率が明瞭となっている。とのような Ci

ストロークの特徴は西側への トラフ（TUTT）の深ま

り（接近）を示している。

その後、 トラフの東進に伴い 13日OOUTC以降車

Ciストリークは東進を始め、しだいに高気圧性曲

率は不明瞭化した。 AのCb域は、とのCiストリ

ークの東進とともに13日OOUTCにはまとまりを持

ち活発化している。そして、 12UTCには曲率を持

った濃密な Cbバンドが発生した。

一方、 11日12UTCにCiストリークの東側に位

図 1一1-12 上層ドラフ（TUTT）の事例 置するまとまりを持った CbクラスターCは、 Ci

1984年 10月3日12UTCの200hPa流線；解析図 ストリークの東進とともに衰弱していることに着

CはTU廿 セル（Z巴hr(1992）から引用） 目することも重要である。

13 

以上の事例で紹介したように、熱帯低気圧に発

達する雲システムの監視には、活発な対流雲から

構成された雲システムの特徴的な形状の変化に着

目することが最も重要である。



2002年月 5月 10日00じTC 10日12UTC

11日OOUTC 11日12UTC

12日OOUTC 12日12UTC

13日OOUTC 13日12UTC
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14日OOUTC 14日12LTC

15日OOUTC 15日12UTC

16日OOUTC 16日12UTC

図 1-1-13 2002年台風第3号に発達した雲システム組織化の事例（赤外画像）

それぞれの画像にはGSMのGPVデータ（各自の00、12UTCの初期値）の850hPaの風を重ね合わせている

（長い矢羽板が lOkt、短い矢羽根が5kt) 
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*l熱帯 ：北回帰線と南回帰縁（北緯30度と南緯 30度とするものもある）に挟まれた緯度帯を指し、一年中高温（年

平均気温が20℃以上）で冬がないなど、特有の気象環境がある。 これに対して、 亜索滞は熱帯と温帯の聞の領域で、

夏には高温になるが、冬でも極端な低温がなく（月平均気温20°c以上が4～11ヶ月、 20'℃以下が1～8ヶ月）、冬季

は偏西風帯に属する地域もあるが、亜熱帯高気圧帯に支配される。

本2ITCZ(J.nter1ropical _gonvergence Zone：熱帯収東帯）：主に北緯5～15度付近に存在する下層風の収束域で雲量・

雨量が多い。衛星画像では活発な対流雲（Cb）の多い雲の帯と して見られる。

*3クラヲ ドクラスター：雲（Cb）の塊の意味で、 雲（Cb）クラスターともし、う。ある程度の大きさのものを指す。その

大きさは例えば、岩崎・武田（1993）のメソスケール雲クラスターの定義によれば、上面の輝度温度（IBB)-50℃以下

の雲塊でその直径が 100回以上などと している。

*4対流雲セノレ：クラウ ドクラスターが対-VJE.§雲の集合体であるのに対して、その構成雲で対流活動をしている雲（主に

Cb）の単体を指す。

*5索滞低気圧：一般的には、索L帯地方で発生する、水蒸気の瓶詰の潜熱をエネルギ｝源とする低気圧の総称として、

台風やハリケーンなども含む広い意味で使う。気象庁では台風の強さに達していないものを熱帯低気圧σD:

Iropical Qepression）と呼ぶが、本書では、特に断らない場合は、広い意味で用いる。

判台風：北西太平洋の熱帯低気圧のうち、最大風車が34kt以上の強さのものを言う。剛0は台風をさらにその最大

風速により TS(Jropical§torm:34kt以上 48kt未満）、 srs(§evere Jrop i cal §to rm: 48kt以上 64kt未満）、 T

(Iyphoon: 64k~ 以上）に分類している。

*1T数（Tropicalnumber）：衛星画像から台風の強度を推定する Dvorak（ドボラック）法により決められる。 Dvorak

法には、 VIS法と呼ばれる可視画像を用いた手法と EIR法と呼ばれる赤外強調画像（第1章 1.2の注参照）を用いた

手法がある。 D、rorak法では雲システムの発達の程度をT数で表すが、とのT数に台風の衰5罰畠程を考慮した CI数

が最終的に決定される。 この CI数と台風の最大風速（10分間平均船との関係は、統計的でかつ一義的に対応づけ

られている。また台風の中心気圧についても、最大風速との統計的関係に基づいてCI数から推定される。（Dvorak

法の詳細は第2章参照）

＊匂C（~loud §ystem ~enter） ：熱帯低気圧などの雲域の雲システム中心で、例えば、低気圧性曲率を持った雲バン

ドがある場合はその曲率中心、台風に眼のある場合は眼の中心などである。（図 1-1-9、10参照）

柑 COO(CentralDense Overcast）：台風の中心を取巻くほぼ円形の濃密な雲域（Cbが主体）。（第3輩、第1章 1.2. 3 

参照）

*10モンスーン トラフ：異なる向きの季節風（モンスーン）領域の境界で、低樟度に柄生し、熱帯低気圧発生のきっか

けになる下層風の苦はしがある。（図 1-1-3参照）

*llTIITT(Jropical !!Pper Jropospheric !rough：繋滞対流圏上層トラフ）：気｛尉直では5～11月頃に亜熱帯高気圧の

赤道側の、北緯20度付近の上層 200～300hPaに存在し、トラフ軸は東北東一西南西走向をもっ。叩甘内で上層渦

(TU廿 cell，じcυが形成されたり、上層渦が切離したりする場合がある。（図 1一1-12参照）

＊町CL（日pper0ld !:,ow）：熱帯域や亜熱帯域でよく見られる上層に寒気核を伴った低気圧で、その循環は下層まで

達していない。Shim細 ura(l981）は寒気核型低気圧性循環をUCLと呼んでその性質を明らかにした。 上層寒冷低気圧

とも言う。

本13下層風のサージ：下層風が一気に押し寄せてくる状況を示す。
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1. 2熱帯低気圧の発達から衰弱までの雲域＊

熱帯低気圧の現在のライフステージや盛衰傾向

などの判断は、現在までの連続する可視・赤外等各

種衛星画像に見られる雲域の特徴を把握するとと

により可能である。ここでは、各種衛星画像を利

用して事例を示しながら熱帯低気圧の盛衰判断の

着目点や台風の各ライブステージにおける雲域の

特徴などについて述べるO

1. 2. 1熱帯低気圧の盛衰判断の着目点

衛星画像の解析に基づく熱帯低気圧の盛衰変化

は、定性的ではあるが衛星画像上の特徴に着目す

るととにより判断できる。

熱帯低気圧の発生初期においては、①Cbクラス

ターの多寡やそのパターン（雲列の低気圧性湾曲

の有無など）、また②動画によるcscの有無などに

よって盛衰傾向を判断できる。

台風としての発達期には、その雲域の①大きさ、

②cscへの低気圧性巻込みの明瞭さ、③雲域の厚

さ、④雲頂高度の高さ、⑤CDOの有無、⑤上層雲

の高気圧性吹出しの顕著さなどによって盛衰傾向

を判断できる。

さらに、 台風の最盛期には発達期の①～⑥の要

素に、⑦眼の有無などを加えて判断する。

台風の衰弱期、温帯低気圧化期には、①発達期、

最盛期の各要素の不明瞭化、減衰低下に加えて、

②雲域の非対称性の進行、③下層雲域（雲渦） と上

層雲域や活発な対流雲域とのズレの発生または拡

大などによって判断できる。

上記の赤外及び可視画像を基に行う判断の他に、

水蒸気画像に見られる暗域の侵入は、台風の衰弱

期、 温帯低気圧への移行期にあることを示す有力

な判断要素でもある。水蒸気画像は対流圏上・ 中

部の大気の流れを把握するのに役立ち、その水蒸

気画像パターンは（特に暗域の変化を把握するこ

どによって）、その後の台風の変化の予測に役立つ

ことがある。特に、水蒸気画像、の動画は、単に画

像を比較するだけでは不可能な、 上・中層の湿潤

域の動きを追跡することができるため、台風周圏

の雲のない領域についても上 ・中層の湿潤域の状

態を監視することができる。

これらの判断要素は現在と過去の各種画像を見

比べて、または、現在までの数時間の動画からそ

の変化を判断する。

熱帯低気圧の盛衰判断に関する、赤外 ・可視画

像及び水蒸気画像に見られる着目点、及び＼そこ

に見られる現象の兆候をまとめた表（表 B-1)と、

その事例画像を付録B(P118）に示しである。

1. 2. 2台風の雲域の日変化

台風の雲域の変化には、そのライフサイクノレと

しての発達・衰弱の他に、もっと短し、周期の日変

化がある。このため、その盛衰判断にあたっては

注意しなければならない。

熱帯低気圧の雲域にも日変化が存在することを

最初に定量的に示した Browneret al. (1977）は、

台風の上空 を覆 う巻雲の面積を調査 し、

15LST (Local Standard Time：地方標準時）頃に面

積が最も広く 、03LSTに最も小さくなることを示

した。これは、対流活動が早朝に最大となり、こ

の時に発生したかなと こ巻雲が台風の上層の発散

どともに外側へ移流され 12時間位経過して、その

面積が最大になるためと考えられている。

一方、Muramatsu(1983）は、GMSの赤外データを

月いて、台風とともに動く矩形の中に占める

TBB(Equivalent Blackbody Temperature、等価黒

体温度） *lの量の変化を解析し、TBB豆一70℃の領

域では06～0730LST、 50℃＜TBB三一30℃では 16

～18LST、 30℃＜TBB孟0℃では21LST以後に最大

となり、TBBのしきい値の上昇とともに、そのTBB

を持つ雲域の面積が最大になる時刻は遅くなり、

TBB豆－70℃と －30℃＜TBB孟0℃との聞には 12～

15時間のタイムラグがあることを示した。これは

早朝に、 熱帯低気圧の中心に近い領域で、対流活

動が鋭いピークをもって最大となり、ここから発

生した巻雲が、上層の発散によって外向きに輸送

され、熱帯低気圧の外側の領域で発散と下降流に

よって薄くなり、やがて消滅すると説明している。

さらにMurarnatsuは、衛星から見た熱帯低気圧の

眼の直径にも日変化があるととを指摘している。

ほぼ定常状態の熱帯低気圧の眼の直径は、早朝（06

～0730LST）に最小となり、 15～21LSTに最大とな

る。しかし、 同じ時間のレーダー観測では、眼の

大きさにこのような日変化は観測されなかった。

米寺坂義幸、牧野佐知子、安東義彦、上野忠良（現長野地方気象台）
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このことは、早朝に日変化で励起された眼の壁雲

の対流雲から発生した巻雲が内側に押されて眼の

表1-2-1 2002年台風第9号の気圧変化

月／日 UTC 中心気圧

7 /16 12 940 hPa 

18 935 

17 00 930 

06 930 

12 930 

18 930 

18 。。 930 

06 930 

12 930 

18 925 

19 。。 925 

デミタス

史上最強台風

上空を覆うため、衛星画像上では見かけ上の眼の

サイズが縮み、対流が弱まるにつれて内側に押さ

れていた巻雲が消えるため、眼のサイズが広がる

と説明した。

ここでは台風の雲域に見られた日変化の例を紹

介する。図1-2-la～kに、 2002年7月 16日12UTC

から 19日OOUTCの台風第9号の赤外画像と赤外強

調画像（以下、「EIR画像j叫とする）を示す。台風

のベストトラック吋資料によると、台風第9号の

中心気圧は表 1-2-1のように、17日OOUTCから 18

日12UTCまで930hPaと一定で変化していないが、

この期間の衛星画像を見ると、眼を取り囲む CDO

の面積が20UTC頃に大きくなり、逆に05UTC頃に

は小さくなっているのが見られる。これは前後の

画像から見て、台風のライフサイクノレの中に見ら

れる変化とは別の変化（日変化）であることがわか

る。

近年、強い台風が減少したと言われている。今まで、の台風観測史上で最低気圧を記録した最強台風

は1979年の台風第20号である。 10月4日、トラック島東海上で発生し、西進しながら発達して、 10

月 12日に沖ノ鳥島南庁海上で中心気圧870hPa（米軍飛行機観測）を記録した。最大風速は140ktであ

った。図D-1は当日の06UTCの可視画像で、はっきりとした眼が見られる。台風は沖縄付近を経て北

東に進み、 10月 19日、和歌山県白浜付近に上陸（上陸時の気圧965印a）後、本州・北海道を足早に縦

断し、死者・行方不明者 111名など、全国に大きな被害をもたらした。この記録から 20年余りの問、

この値を更新する台風は観測されていない。

米軍の飛行機観測がなくなってからは、気象

庁の台風観測は衛星画像を用いた観測が主とな

っている。通常、洋上の台風の中心気圧は衛星

画像解析（Dvorak法など間接的方法）の結果をも

とに決められる。遥か洋上にある台風の中心気

圧は、離島や気象プイの真上をたまたま台風の

中心が通過する場合以外、直接測ることはでき

ない。「飛行機観測がなくなってからは、それ以

前と比べて”スーパータイフーン”（900hPa以

下の台風）＊が減ったようだJとの指摘もある。

そのあたりも確かめる必要がありそうである。

（気象衛星センター創立 25年史（2002）から一部

引用） （安東義彦）

＊気象庁の使用する台風の分類名ではない

図D-1台風第20号1979年 10月12日06UTC可視画像
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図 1-2-la左 7月 16S 12UTC 図 1-2-la右 7月 16日12UTC

図 1-2lb左 7月 16巨20UTC 図 1-2-lb右 7月 16B 20UTC 

図 12 le左 7月 17日OOUTC 図 12-lc右 7月 17日OOUTC

図 1-2ld左 7月 17日05口C 図 1-2-ld右 7月 17日05UTC
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図 1-2-le左 7月 17日12凹C

図 1-2-lf左 7月 17日20UTC

図 1-2-lg左 7月 18日OOUTC

図 1-2-lh左 7月 18日05UTC

20 

図 1-2-le右 7月 17日12UTC

図1-2-lf右 7月 17日20UTC
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図 1-2-lg右 7月 18日OOUTC
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図 1-21 i左 7月 18日12UTC 図ト2-li右 7月 18日12UTC

図 1-2lj左 7月 18日20UTC 図 1-2-lj右 7月 18日20じTC

図 1-2lk左 7月 19日00町C 図1ーかlk右 7月19日OOUTC

図 1-2la～k 赤外画像（左）と EIR画像（右）による台風第9号の日変化（2002年 7月 16日12UTC～19日

00町C)
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1. 2. 3熱帯低気圧の発生・発達から衰弱までの

事例

2002年の台風第6号の例を、台風の発生から衰

弱までの雲、ンステムのパターン変化について概要

を述べる。図 12 3に台風第6号の発生期から発

達期及び最盛期から衰弱期にかけての各日の

OOUTCの可視画像及び赤外画像と EIR画像を示し

た。 EIR画像は、 Dvorak法どし寸台風強度解析手

法で用いられる画像である（温度階調による色分

けは図 2-1-16を参照）。 Dvorak法では、雲システ

ムが示すパターンの特徴やその階調の変化から台

風の強度を推定する。赤外画像にこのような強調

処理を施すことで、濃密な雲域の発達程度やノfタ

ーンの認識が、より客観的に行えるようになるが、

可視画像との比較や動画による雲域の盛衰の特徴

に着目するととも重要である。また、との台風に

なる熱帯低気圧の発生前から台風の発生期にかけ

ての水蒸気画像を図 1-2-4に、この事例の全期間

の中心気圧及びDvorak法により求めた CI数の変

化を図12-2に示す。

台風第6号となった雲システムについて、その

特徴を時系列的に見る。

(1）発生期

図 1-2-3を見ると、 6月28日に活発な対流雲か

らなる巴状の Cbバンドが低気圧性に湾曲し始め

た。この時点でこの雲システムのT数は早期判別

法による判定で 1.0と判断された。また、この時

刻に、 との雲システムは熱帯低気圧となった。こ

の雲システムは、 図 1-1-6で示した雲システムと

同様の明瞭なモンスーン トラフ上で発生している。

この雲システムのここまでの経過とこの後の成

行きを図 1-2-4でたどると、26日には、 20N160E

付近を西南西進する UCL(U）がある。この UCLの

他にも 20～30N帯には東西に並んで渦があり、こ

れらはこの後、 南側の ITCZ中の雲域がしだいに

各々区切れてまとまってくるのと呼応しているよ

うに見える。このUCLの西で台風第5号が第6号

とほぼ同時に発生（29日OOUTC）して、その後さら

に発達して行くのにつれて、これらの渦（UCL）と雲

域（台風）は交互に配置されたように並んでいる。

図1-2-3に戻って、29日OOUTCには、低気圧性

の曲率を持った活発な Cbバンドが雲システムの

中心をほぼ半周にわたり取り囲んでおり、この時

点でT数は2.0と判断された。中心を指南する低

22 

気圧性に湾曲した明瞭な雲バンドは、可視画像で

は白く輝く濃密な雲域からなり、 EIR画像で見る

と、その領域の輝度温度は低い。 これらのことか

ら、との雲バンドは発達した対流雲から構成され

たCbバンドであることがわかる。この時刻にこの

雲システムは台風第6号となった。

6月 30日から 7月4日にかけては、図 1-2-2

に示されているよ うに台風の中心気圧の低下が見

られず、雲システムはほぼ一定の強度を持続した。

図1-2-3では画像を省いているが、この期間には、

雲システムの中心付近を覆い、盛衰を繰り返す丸

みを帯びた輝度温度の低い雲域、 Dvorakの言う

CCC(Central Cold Cover）料が現れた（図 1-2-3の

6月30日OOUTCの画像矢印参照）。 雲域の周辺域

では湾曲した雲バンドや雲列が見られなくなり、

雲パターンの変化を示す特徴が不鮮明となった。

Dvorakは、このような雲ノξターンをCCCパターン

と定義している。

(2）発達期

図12 3で6月30日までと 7月5日以降の画像

を比較すると、雲システム周辺域に大きな違いが

見られる。 6月 30日までは雲システム周辺域に

Cbクラスターや対流雲セルが散在しているのに

対して、7月5日以降には周囲の対流雲は消散し

ており、雲システムは孤立している。

7月4日以降、 台風は再び発達を始め、雲シス

テムには CDOが形成された。 CDOは中心を取り囲

むほぼ円形をした持続性のある雲域で、活発な対

流雲から構成される。可視画像では、発達したCDO

はその表面が滑らかに見える。またCDOは台風が

発達するに従いより円形度を増し、 CDOの幾何学

中心に台風の中心が合致するようになる。さらに

直径が大きくなる場合やより低い輝度温度が現れ

る場合もある。場合によっては、CDOに接してそ

の外倒を湾曲したバンド状の雲域が取り囲むこと

もある。またEIR画像では、事例に示されるよう

にCDOの中に湾曲したパターンが見られることも

ある。 このCDOパターンは、台風の発達過程のほ

か衰弱過程で眼が不明瞭になった時にも観測され

る場合も多い。

7月5日、 7日は台風の再発達過程の画像で、

中心が次第に CDOの中心に位置するようになり、

CDOの円形度を増しているのがわかる。EIR画像で

はCDOに湾曲した内部構造が見られ、4日にかけ



て見られた円みを帯びた雲域と明らかに構造が異

なっている。

(3）最盛期

7日には、図 1-2-3の画像が小さくて少し見難

いが、可視画像で中心付近に影が見える。 OOUTC

では太陽高度がまだ低いため、このように非常に

発達した対流雲の影がCDO上に見られる場合があ

る。

8日OOUTCは、この台風の最盛期の画像である。

可視画像、赤外画像ともに明瞭な眼が確認できる。

CDOの輝度温度はやや低下しているが、同心円状

の温度分布を示すようになり、雲システムは 1目

前に比べさらに円形度を増している。 cooのほぼ

中心付近に、可視画像、赤外画像ともに明瞭な眼

が確認できる。一般に発達した台風ほど、赤外画

像での眼の壁雲（Eyewall）は明陳となり、眼の直

径も小さくなる。赤外画像で眼の壁雲が明瞭であ

るということは、 CDOの輝度温度と眼の輝度温度

の差が大きいととを意味している。

(4）衰弱期

9日OOUTCには、赤外画像で眼は不明瞭化して

おり、眼の周囲を構成していたCDOはcscの西象

限で衰弱している。可視画像でもこの眼は不明瞭

化し、 CDOの円形度も悪くなっている。

10日OOUTCには台風の雲システムの円形度が崩

れ、東象限だけに湾曲した活発な対流雲域が存在

している。西象限には、可視画像で四国沖から低

気圧性の曲率を持つCuラインが、活発な対流雲域

を指向しているのが確認でき、 Cuラインの曲率か

ら雲システムの中，M立置が決定できる。このよう

な雲ノくターンはシヤーパターンと呼ばれ、熱帯低

気圧の発生初期とともに衰弱期にも良く見られる。

これは雲システムが風の鉛直シヤーのg齢、偏西風

帯の影響を受けていることを示している。

11日OOUTCには、三陸沖に位置する台風本体の

雲システムの輝度温度が上昇し、 熱帯から持続し

ていた Cb域の衰弱が確認できる。日本の南から関

東南東海上にかけては寒冷前線を示唆する Cbラ

インが明瞭となっており、台風が温帯低気圧化の

過程にあることを示している。

10日から 11日にかけては、雲システムは著し

く非対称の形状を示すようになった。偏西風帯に

接近した台風には、このような雲システムの変化

がしばしば見られる。このことも、台風が温帯低

気圧化の過程に入ったことを示している。

このように台風の雲システムには、発生から衰

弱に至る過程で、その各段階に応じた特徴的な雲

パターンが観測される。

伝 記1000 6.0 

980 5.0 
（ 何回

白ー

E骨 醐 l ~ 3 ：~ ~ 
20ト 0 i 2.0 

900 ~ 1一ー←ιC中蕗心I気圧I~ 1.0 

880 
6.28 29 30 7 .1 2 3 4 5 6 7 8 9 1 0 11 1 2 13 

日時

。。

図1-2-2 2002年台風第6号の中心気圧と CI数の変化

台風第6号の中心気圧と CI数の変化を6時間ごとに示している。中心気圧

はベストトラック、 CI数は気象衛星センターによる解析速報値である。グラ

フよの白い丸印は、図 1-2-3の衛星画像を掲載している時刻に対応している。
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図1-2-3 2002年台風第6号の発生から衰弱にいたる雲ノぐターンの変化

左から同一時刻の可視画像、赤外画像、 EIR画像を示す
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也術

寸 側

2002年 6月26日OOUTC 6月 27日OOUTC

6月 28日OOUTC 6月29日OOUTC

6月 30日OOUTC 7月 l日OOUTC

7月 2日OOUTC 7月 3日OOUTC

7月 4日OOUTC 7月 5f:l OOUTC 

図 1-2-4 2002年台風第6号の6月26日～ 7月5日の水蒸気画像

水蒸気画像にはGSMのGPVデータ（各日のOOUTCの初期値）による 250hPaの風を

重ね合わせている（長い矢羽根が lOkt、短い矢羽根が5kt)
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1. 2. 4水蒸気画像による台風の盛衰及び進路

の予測

台風の盛衰や進路の予報は、今日では数値予報

の精度が上がり、予報期間も延長されているが、

目先短期間の予測であれば、現在までの傾向をそ

のまま延長する持続予報が、今日でもある程度の

有効性を持っている。そのような予測手法として、

水蒸気画像に注目する方法がある。ここでは、水

蒸気画像を利用した台風の目先の盛衰及び進路変

化の予測法とその事例について述べる。

Dvorak (1992）は「熱帯低気圧は背の高い対流雲

を伴ってcscが持続し、その発達を阻害する環境

になければ、成熟に向けて発達を続けるJと述べ

ている。ここに言う発達阻害の要因としては、 地

形の効果（陸上の山岳や海上の島）、冷たい海域、

風の上層・下層シヤー、 CCCの存在などが挙げら

れる。これらの発達阻害要因が現在またはこれか

ら先に現れるかどうかを見極めることが盛衰予測

の手がかりとなる。また、 Dvorakは 「熱帯低気圧

のぞデ〉レ的発達では、その強度のピークまで、 T

数が 1日当たり 1.0づっ増していく。経験的に北

半球にあっては、北西に進むものは発達を始めて

5日目頃、西に進むものは6日目頃、そして、 北

に進むものは4日目頃にそのピークに遣するJと

述べている。これも一つの盛衰予測の要素となる。

しかし、実際の台風は、その途中で関わる発達阻

害要因とその関わる時間によ り、発達が遅れたり、

＼ 

0, b. 

また途中で衰弱してしまったりするものもあるの

で、このDvorakの手法による予測の期間は目先の

短時間となる。以下にGMS画像による北太平洋で

の適用事例を紹介する。

図 1-2-5は、西進する熱帯低気圧とその発達に

影響を与える上層トラフの位置関係を示す模式図

である。上層トラフが熱帯低気圧の西方、緯度換

算 25度以内にあって、接近または発達すると熱帯

低気圧の発達を阻害する。このような上層トラフ

の接近は、熱帯低気圧が上層と下層で風の鉛直シ

ヤーが大きい領域に入ることを意味する。この図

において、左上の矢印は上層風の風速の極大軸を

示し、この軸はこのトラフに対応する低気圧性に

湾曲した雲バンドに直交する。図のaは上層トラ

フの存在を示す湾曲した雲バンドが熱帯低気圧か

ら緯度換算 25度以内に入りつつあり、 bは影響範

囲でそのような雲バンドが形成されつつある図で

ある。 Cは上層トラフの発達に伴って湾曲した雲

バンドが南西方向に伸び出し、 影響範囲に入って

くる場合のパターンである。この時、上層風は時

間とともに西寄りから北寄りに変化する。これら

上層トラフの動向は数値予報資料があれば、それ

を参考にできるの

c. TRANS IT I ON 

図1-2-5 熱帯低気圧とそれに影響を与える上層トラフの位置関係模式図（Dvorak,1992) 

矢印は上層風の風向、 cでは時間とともに風向が変化することを示している
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図 1-2-6、7、8は、2002年8月31日06UTC、16UTC

と9月1日OOUTCの水蒸気画像で、台風第 17号の

盛衰に上層トラフが影響を与えたと考えられる事

例である。 1日OOUTCの画像には数値予報資料の

200hPaの風を重ねてある。 180度より東を西北西

進して来たハリケーンは、 30日03UTCに東経域

に入り、台風第17号となった。 31日06UTCには、

台風の北西側緯度換算約 20度の所をかなり明瞭

な暗域を伴う上層トラフが南東進している。また、

このトラフとの問、台風の北西側にはUCLに伴う

と見られる上層禍があり、この影響と考えられる

Cb域の発達が 31日16UTCをピークに見られた。

との後、との Cb域は衰弱し、上層渦も消滅して、

台風は北に進路を変えながら進み、 1S OOUTCに

は台風と上層トラフが緯度換算約 10度まで近づ

いた。このため台風は眼が不明瞭化、雲域の対称

性が悪くなり、上層雲の吹出しも北側に偏ってい

るc これらの画像上の特徴は、明らかに台風の衰

(P30 注参照図）

~OS 

弱を示している。この時の 200hPa天気図（省略）

を参照すると、このトラフの移動接近につれて、

台風付近の上層風の場が時間左ともに変化してい

る。このため、 初め弱風域の中にあって上層雲の

高気圧性吹出しの対称d性が良かったが、トラフの

接近によって強い南西風域の中となり 、上層雲の

吹出しが北に偏ったものと推測できる。しかし、

さらにこの後、このトラフの東進につれて台風と

の距離も聞き、 2日には台風は再発達して再び眼

が明瞭となった。

この事例の場合、赤外や可視画像でも、南東進

する湾曲した雲バンドによって、トラフの接近を

推測することが出来るが、水蒸気画像を監視する

こ左によって、 トラフの全体像とその動向を把握

するととができる。

Lーム四一帽噌｝
6'－し

60S 

。 ~OE !6<1 9刷 .:d)W 。

図 1-2-10 気象庁太平洋台風センター（RSMC/TOKYO）の受持ち領域（陰影部分は熱帯低気圧発生域 Gray,1975を参考）
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図1-2-6 2002年8月 31日06UTCの水蒸気画像（台風第 17号）

〈〈〈〈〈はバウンダリー（明域と暗域の境界）

図1-2-7 同 16UTCの水蒸気画像

ふは上層渦、争は台風中心

図 12 8 9月 1日OOUTCの水蒸気画像土 GSMのGPV200hPaの風

（長い矢羽根が lOkt、短い矢羽根が5kt) 

（数値予報資料の風初期値には台風部分にボーガス叫が入っている）
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ホ1TBB(Equivalent Blackbody Temperature ：等価黒嗣且度）：観測された赤外線の対す量が、黒体から糊すさ

れたと仮定した場合の黒体の温度である。輝度温度（BrightnessTemperature）ともしづ。

吋 IR画像：赤外強言周画像（EnhancedInfraRed i田 gery）は気象衛星の赤外データで特られる叩B値の特定の

温度帯を強調処理した画像である。温度「断fl§.により 9種類の色を当てはめている（図 12--9）。見やすさを考

えカラー表示したものが主に利用されている（温度！＼!:ff＆の対応は図2-1-16参照）。赤外強調画像の各階調は、

温度に対して不規則に定義されているが、その樹魁は明確にされていなし、オミ揚（1984）は、 Dvorak法ではま

ずVIS法が開発されたため、後に開発された赤外強調画像で、の解析強度を可視画像で、の強度に適合させるた

めに、統計的に決定されたのではないか左述べている。当初の肘orak￥；去では、白黒階調の濃淡により強調処

理を施していたため、各階調の名称はその当時のものがそのまま用いられている。

*3ベストトラック：事後解析台風資料で、剛OのRSMC(Regional Specialized Meteorological Center）であ

る気象庁予報課太平洋台風センターが作成する。（気象庁太平洋台風センターの受持ち領域はP28参照）

本4CCC(CentralCold Cover）：熱帯低気圧の発生初期に王尉L、雲システムの中dじ付近を覆う丸みを帯びた輝度

温度の低い雲域（濃し、Ci）で、盛衰を繰り返すことがある。CCCはこの雲システムの発達を阻害するが、その

要因が何であるのか、今のところは良くわかっていない。

叫ボーガス．数値予報で台風を取扱うために用いられる擬似データで、初期値の台風の部分に典型的な数値

があてはめられる。

図1-2-9 EIR画像のサンプル

上段左 ：2003年5月23日12UTC赤外画像

上段右： 同 EIR画像

下段左： 同 カラー表示したEIR画像
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1. 3台風の温帯低気圧化本

台風は日本付近など中 ・高緯度に遣すると、発

生・発達期の熱帯 ・亜熱帯域とは異なる気象環境

となるため、その構造や性質にも変化が現れる。

台風には、弱まって熱帯低気圧になり消滅するも

のと、その性質を変え温帯低気圧になるものがあ

る。中には寒気を新たなエネノレギー源に温帯低気

圧として再発達するものもある。

衛星画像では、それまでの台風の雲域が、その

特徴が消失した熱帯低気圧の雲域となったり、台

風とは違った特徴を持つ温帯低気圧の雲域（又は

その一部）となったりするのが見られる。これらの

変化は、衛星画像解析の知識をもって注意深く監

視することによっていち早く把握するととができ

る。台風から変わった温帯低気圧が日本付近にあ

る場合、特にそれが再発達する場合は、その動向

の把握は台風同様に防災上重要である。ここでは、

その温帯低気圧化（以下、温低化と略す）を判断す

る手法と事例を紹介する。

(1)温低化の定義

予報作業指針台風予報（1990）では、 台風の温低

化完了の定義を、 「上層に暖気核を持つ熱帯擾乱

（台風jが中緯度（季節的にE熱帯を含む）において

衰弱もしくは傾圧帯付近で温帯低気圧に遷移し、

上空の暖気核が消滅した時点を温低化の完了とす

るj としている。具体的には、①地上前線が台風

循環の中心まで到達したか、もしくは衛星角執庁等

の他のデータでそれが確認された場合、②暖気核

の消滅が衛星デー夕、高層データ等で確認可能と

なった場合としている。

台風の温低イヒの過程は、台風の勢力と周辺条件

によって、モデ、ル図（図 1-3-1）に示すように3種

類に分類されている。

a）台風が強い勢力を維持しながら傾圧性の弱

い偏西風帯へ侵入した場合で、下層において前線

を台風緬環の中心まで引き込むか、前線上に発生

した低気圧に見かけ上循環の中心が移り温低化が

完了する。

b）温帯低気圧の暖域に台風循環が侵入し、上

層暖気核が消滅するとともに、低気圧に吸収 ・併

合され、温低化が完了する。

c ）傾圧性が弱い寒気場もしくはそれに相当す

る周辺環境へ台風循環が侵入し上層暖気核がしだ

いに消滅、台風の特性を失って温低化が完了する。

a.) 上b・~a勺ヲ盟主L、色tm書面耳慣浴室覇軍L吋頃rE事制F
に f’l／－、した拘・唖!to.:>字屋｛B;1t二修U

ィ〆片

~今
b)  軍重量い4肩 l!!f}Jll.専修α：：＞ uょうi!il.1寸主lf-r!O:コ を・AHii史イじ4要。

幸星f氏4ヒo.:>ヲ宅r

PJ 
ま

a）図iま，台風循潔が強い場合

b）図は，台風循環が弱く，低気圧に併合

c）図は，傾庄性の弱い所でかつ海面水温が低いところでの温低化

図 1-3-1 温低化過程のモデル図 気象庁（1990)：予報作業指針台風予報から転載し加筆

＊小池仁治、安東義彦
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さらに予報作業指針では、衛星画像をも左にし

た台風の温低化完了を、 a）タイプの土身合は、台風

の中心付近の暖気核消滅を、循環中，M寸近の背の

高い組織的な対流雲域の消滅、または、その対流

雲域が循環中心の北東側や北側にずれることで、

また、乾燥した相対的に冷たい寒気が中心付近ま

で侵入したことを、背の低い層積雲や細かな積雲

列の雲域の侵入によって把握し判定するとしてい

る。 b）タイプの場合は、CDOが前倒寸涯で消滅し、

その下層循環中心に前線系が侵入したとき、 c)

タイプの場合は、循環中d凶寸涯の渦状の積雲列が

層状、層積雲化（Sc化）し、欄密さを失ったときと

するなどとしている。 a）と b）は衛星画像、で雲域

の変化を追跡、臨見することによ り比較的容易に

その変質を把握できる。しかし、 c）はその変質が

初期には雲域の外観に現れないので把握が困難で

ある。

(2）衛星画像による調査

予報作業指針でも述べられているよ うに、衛星

画像等の角勃庁により台風の温低化が判断できる場

合がある。 この技術について気象衛星センターで

はこれまで、に数多くの実務経験の中から調査が重

ねられ、その成果は、気象衛星センター技術報告

等に報告されるとともに、「台風の温低イ七ハンドブ

ックjなどとして現業解析に取り入れられている。

台風が温低化する過程においては、複雑な雲パ

ターンの変化が見られ、中心決定にも苦労するこ

とがしばしばある。明石ほか（1986）は、背の高い

対流雲による雲渦ど下層雲の雲渦が共存する事例

について紹介している。との現象は、台風が温帯

低気圧に変わる 12～36時間前から始まり、持続し

た。背の高い対流雲による雲洞は常に下層雲禍の

東方又は進行方向右側に位置し、二つの雲禍の間

隔は次第に増大して200kmに達した。下層雲渦は

必ずしも明瞭ではないが、地上気圧の中心とほぼ

一致することなどを報告している。

気象衛星センター（1996）では、最盛期から温低

イヒに向かう 1995年台風第12号の事例について、

GMS 5(1995年6月運用開始）から利用できるよう

になった水蒸気画像の相教を含めて解説をしてい

る。水蒸気画像及び赤外画像により、上層 トラフ

と寒気の南下を把握し、台風の南象隈で、その後

寒冷前線になる対流雲列を確認するなど、 温低化

過程の判定法を紹介している。
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気象衛星センターでは、 予報作業指針の定義を

基に、台風の温低化を判断する基準資料として、

事例画像と共にその構造を角特庁したイラスト及び

解説を作成して使用している。その事例の中から

a）、 b）、c）各タイプ。の代表的なものを一例ずつ

図 1-3-2から図 1-3-4に示す。

また、鈴木（2000）は台風の温低化における衛星

画像の断敷を調べ、 従来言われてきた中心付近で

の背の高い対流雲の消失や雲域の非対象化のほか、

中心から南に伸びる対流雲列の形成と、新たに水

蒸気画像に着目して、その暗域の中心付近への侵

入があることが特徴的であることを示した。

表 13 1は、これらの調査結果やこれまでの実

務経験に基づき、台風が温低化する時の画像上に

見られる雲・ 水蒸気ノザ ーンの着目点とその鮪教

をまとめたものである。
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図 1-32 1昆低化 a ）タイプ

上段（P1）：台風の雲域は、 40N付近の幅の広い前線性雲バンドとほとんど併合している。

Cbクラスターは、北側lに分離し始めており、下層雲渦はSc化（下層の寒気流入を示す）が始まっている。

温低化完了直前と判断できる。

中段（P-2）：中心部にCbクラスターはなく、下層雪陪はScで構成されている。

との時点で祖低化完了の基準封筒たしたと判断できる。

下段（P3）：雲分布の糊数は中段（P2）と変わらない。

弱し、領庄帯の中i司郎、台風が侵入した例で温低化完了タイプはa 2 （図1-3-1）と判断できる。
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(P叩 2l

( p 3) 

図1-3-3 福低化 b）タイプ

上段（P-1）：台風は 40N付近まで北上し、雲システム全体としてかなり弱まっているが、中心を取り巻くパンド状の Cb

域はまだ、しっかりしている。

寒冷前線は台風北.fMのCbラインに対応しており、 台風の西側には、寒気を示唆するScが広がっている。

中段（P2) ：台風の雲システムは衰弱したが中心付近にCbクラスターが点在しCiの吹き出しもある。

下段（P-3）：雲画像からの中』M立置は、ベス トトラックよ りやや南西側のSc化した下層雪両の中心に推定でき、その東側

半分は上層雲なので、温低化完了の基準を満たしていると判断できる。

{mi.低化完了タイプはb-1（図 1-3-1）と判断できるo
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〔p・3>

図 13-4 温低化 c）タイプ

上段（P-1）： 前日から追跡すると、台風は35Nを越える頃から中心イ寸近の Cbクラスターが急濯に衰えたが、まだ対流雲

の禍が明瞭である。

中段（P2）：台風はすでに40Nを越えているが、台風の循環を示唆する下層雲渦は、対流雲で構成されており、まだしつ

かりしている。 しかし、中心西側でSc化が進行している。

下段（P-3）：台風の雲域は、北側の前線性雲バンドに到達したがまだ併合していない。

しかし、Sc域が中心の東側まで侵入し、温低イヒ完了の基準を満たしていると判断できる。

温低化完了タイプはc-2 （図13 1）と判断できる。

36 



表 1-3-1 台風の温低化の判断に関する雲・水蒸安レザーンの特徴

時 期 ｜ 着 目 事 項 ［利用資料の注意］｜ 温低化 （進 行 ）の兆候

温低化期＊lI・台風の舗の形 ｜楕円形・不定形になる

・岱Cを中心とする雲域の対称性 ｜非対称仕謹む

・雲域の層（下層から上層まで）の厚さの様子 ｜上・ 中層雲が減少する

・雲頂高度（雲頂温度） ［カラーEIR画像で見る］｜ 低くなる（温度上昇）

・CDOの様子 ｜無くなる
ー一一一－一一一一一一ーーー一一一一一一一一ー一一一一一一一－一一一ー一一一一一一一－一一一一一一一一一

・csc付近の背の高し味目織的な対流雲（Cb）域 ｜減少 ・消滅する

－上層雲（Ci）の高気圧性吹出し 非対称に北偏する

－下層雲域（下層循環中心）と上・中層雲域や背の高い組織的｜ じる ・拡大する（対流雲域が下層循環

な対流雲域とのズレ ｜仁や心の北東側や北側にズレる）

十台風及び周辺の下層雲域 ド寒気流入を示す

トー一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一ーーーー一一一一一一一一一一一一一－＋一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一
十台風の周囲の水蒸気画像暗域 ［水蒸気画像動画で見る］ 西側や南側から接近・侵入を始める

＋前倒生雲バンドとの位置関係 川妾近する

温低化の ｜・前鮒生霊ノ〈ンドとの位蛍関係 ｜接近又は侵入した
． 一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一

完了＊2 ｜・上層暖気核の相生を示す岱C付近の背の高し明邸制句な対抗 Icsc付近から分離文は消滅した

雲域

• csc付近の下層循環中心（下層雲渦）の様子 層状 ・層積雲（Sc）化又は消滅した

－雲域内への寒気流入を示す下層雲列又は下層雲域 csc付近まで侵入した

・水蒸気画像の暗域の様子 ［水蒸気画像動画で見る］｜ 岱C付近まで侵入した

・前線系の形成を示す岱C付近から南へ伸びる対流雲バンド｜雲バンドが形成された

*l：当てはまる項目がいくつかある場合、特に＋項目がある場合は、その台風は混低化しつつある。

*2：温低化のパターンによってはすべてが当てはまるとは限らなu、

(3）台風の温低化の事例

以下に台風の温低化過程の事例について、その

赤外 ・可視 ・水蒸気画像に見られる特徴と解析上

の注意点を述べる。

まず、 2002年7月11日12UTCから12日OOUTC

にかけての台風第6号及び、それから変わった温帯

低気圧の事例を紹介する。台風第6号は、前々日

10日、四国・紀伊半島南海上にあったとき、その

北側の梅雨前線近傍、東海地方から関東地方に大

雨を降らせた。この台風は11日には関東地方南東

部、房総半島に上陸、横断して、三陸沖を北上し、

同日夜にはヰ鋪道地方東部（郵｜｜路市付近）に再上陸、

夜半過ぎオホーツク海へ進んで、18町Cに温低化し

た。

11日 12UTCの赤外画像（図 13 5）には、北海

道東部釧路市付近のCb域と、そこへ向かって巻き
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込むように見える大きな渦巻き状の雲バンドがあ

る。この小さな Cb域は台風の中心イ寸近にあたり、

まだかろう じて中心の暖気核が存続していること

を示している。また、この時の水蒸気画像（図

1-3-6）を見ると、日本海から本州上とその東海上

まで、東進拡大してきた暗域が顕著で、、その先端

は台風の東側に回り込んで、いる。これは大陸から

日本海を越えて東日本へ乾燥した寒気が流入して

いるととを示している。台風の中心付近の暖気核

を示す小さなCb域は18凹C頃まで持続したがその

後消滅した。図 1-3-7に示した 11日12UTCと12

日OOUTCの300hPa及び500hPa天気図では、 11日

12日Cには北海道付近の 300、500hPaともまだ明

瞭な上層暖気核があったが、 12 日 OOUTCには

500hPaでは不明瞭になっていることがわかる。こ

れらの衛星画像や高層気象資料から見て、この時
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図1-3-8 台風第6号から変わった温帯低気圧

2002年7月12日00凹℃（可視画像）

の台風の雲ノそターン及び周囲の環境は、台風が温

低化過程に向かっていたことを示している。OOUTC

の可視画像（図 1-3-8）によるとサハリン南端付近

のオホーツク海（45.5N143. 5E付近）にかなり明瞭

な下層雲渦が見られる。しかし、同時刻の赤外画

像（図 1-3-9）でこの雲渦中心の位置を決めるのは

困難である。また、この時の水蒸気画像（図

ト3-10）の動画を観察すると、この低気圧中心のす

ぐ西側に新たな暗域が、台風の中心に回り込んで

いる暗域とは別に、西から接近して来ているのが

見られた。これは温樹丘気圧としての構造がより

明瞭になってきていると言える。この事例は、温

低化過程のモデル図（図 1-3-1）によると a）に該

当すると考えられる。

次に、混低化過程にある台風のもう一つの事例

として、 2002年 10月2S OOUTCの台風第21号を

紹介する。ここでは、台風としての性質の変化を、

画像上に見られる雲 ・水蒸鈴ξターンの特徴とし

て注目する。なお、この台風については、温低化

過程によく見られる上・下層の風のシヤーによる

雲域の分離のため、中心決定が困難となる事例と

して、第3章3.3でも取り上げる。

この台風は、前日 1日夜関東地方に上陸、速い

速度で北上し、東北地方から北海道地方へ進んだ。

まず、図 1-3-11の可視画像では、台風の雲域から

日本の東海上に伸びる顕著な対流雲バンドが見ら
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図 1-3-9 台風第6号から変わった温帯低気圧

2002年7月12日∞町C（赤外画像）

図1-3-10 台風第6号から変わった温帯低気圧

2002年7月12日00町C（水蒸気函｛劃

れ、これはこの後、台風の温低化に伴って寒冷前

線として解析されるよ うになる。また、北海道の

西海上にはあまり明瞭ではないが、下層雲渦が見

られこれがcscである。 図 ト3-12の赤外画像で

は、オホーツク海南部から千島付近に雲頂の高い

雲域があり、雲渦も見られるがこれはcscではな

い（これは動画でも確認される）。cscの南側、北

海道では雲頂高度も低く、 Sc化している。また、



図ト3-13の水蒸気画像を見るけ憐道南部から

本州沿いに、四国 ・九州｜までの暗域とその南東端

のバウンダリーが顕著である。とれは大陸から日

本海を越えて日本列島へ乾燥した寒気が流入して

いることを示しており、すでにcsc付近まで乾燥

域が侵入している。これらの衛星画像の特徴から

見て、台風が温低化をほぼ完了したといえる。

OOUTCの地上天気図では下層雲禍付近が台風中心

と解析され（図 1-3-14参照）、 03UTCには温帯低気

圧となった。この事例も温低化過程のモデ、ル図（図

図1-3-11 温低化過程にある台風第21号

2002年10月2日∞町C（可視画像〉

図1-3-13 温低化過程にある台風第21号

2002年10月2日00町C（水蒸気画像〉

×印は岱Cの位置
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1-3-1)のa）に該当すると考えられる。なお、 2002

年の台風の衰弱について調べたところ、 26個の台

風のうち熱帯低気圧になったものが14個、温低化

したものが 12個であった。また、温低化した 12

個すべてがモデル図のa）に該当するもので、あっ

た。

図1-3-12

図1-3-14





1. 4亜熱帯低気圧ホ

亜熱帯域では、熱帯低気圧や温帯低気圧とは、

発生・発達機構や構造 ・性質が明らかに異なる擾

乱が存在することがある。この擾乱を亜熱帯低気

圧として熱帯低気圧や温帯低気圧と区別分類しよ

うとしづ試みが進められている。 しかし、亜熱帯

低気圧の発達機構や’性質等は充分にわかっていな

し、。

(1）構造の特徴

北西太平洋のE熱帯域で発生、発達した低気圧

で、その特徴が通常の台風とは明らかに異なる擾

乱が存在する。しかし、その調査は十分行われて

おらず、日本では明確な区別や分類は行われてい

ない。1剛0ではE熱帯地域で発生する純粋に温帯

的でも熱帯的でもない低気圧をE熱帯低気圧とし

て分類している。

藤田ほか（1995）は、擾乱の発生または発達地域

が亜熱帯域で、中心付近に活発なCbを伴わない擾

乱をE熱帯低気圧ではないかとして、調査を行な

った。その特徴として、擾乱中心の相対的な寒気

核の存在と、最大風速域が低気圧の中心からかな

り離れたところに存在することを述べている。ま

た、雲パターンの分類も試みている。

永沢（1995）は、北東太平洋で多く発生し、 コナ・

ストーム（ハワイ付近に強い雷雨をもたらす低気

圧）に代表される亜熱帯低気圧を紹介している。こ

の擾乱は、 偏西風帯の蛇行が大きくなり低緯度の

対流圏中 ・上部に切離低気圧ができると、やがて

この近傍に地上低気圧と して発生、発達する。そ

の特徴は、発生時に中心部ほど低温で、あったもの

が、発達するにつれて中心部が暖まり、熱帯低気

圧の性質を伴ってくることと、風速の極大域が中

心から数 lOOkm離れたところにあること等である。

藤田ほかは、亜熱帯低気圧の紹介の中で、 北西

大西洋で発生する亜熱帯低気圧の調査を紹介して

おり、この調査では、擾乱の中心部に寒気コアを

伴うことが特徴であることを述べている。また、

Erickson (1967）が、潜熱のエネルギーと共に傾圧

性をエネルギー源として発達した低気圧をその両

方の性質から混成低気圧として報告していること

を紹介している。

＊多田美樹雄
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Hart (2003）は、 E熱帯低気圧が温帯低気圧と熱

帯低気圧の中間的な性質をもっているとして、低

気圧の性質を、対流圏上下層の温度風、及び前線

性（層厚の非対称性）により分類している。その中

で、中間的な性質を持つ低気圧について、対流圏

下層で暖気核が存在し、前線性が大きい（層厚が非

対称）擾乱を Hybridcyclone、また、 対流圏下層

において暖気核、対流圏上層で寒気核が存在する

擾乱を亜熱帯低気圧（Subtropicalcyclone）と位

置づけ、分類している。

以下、日本付近で発生した亜熱帯低気圧と恩わ

れる擾乱を紹介する。

(2）亜熱帯地域で発達した擾乱

(a）事例概要（台風第 19号：2002年9月 18日～23

目）

9月18日12UTCにグアム島の北海上で発生した

熱帯低気圧は、ゆっくり北西進し日本の南海上に

達した頃からやや発達した。 22日OOUTCには台風

第四号となったが、あまり発達せず23日OOUTC

には温帯低気圧となった。この台風は通常の台風

と異なり、中心の北側にはCb域はあるものの中心

付近に発達した Cbは伴っていなかった。

(b）雲域の特徴と経過

図ト4-1（左）は2002年9月 21日OOUTCの可視

画像である。 日本の南には熱帯低気圧が見られる。

雲域を見ると中心付近には発達した Cb域は見ら

れず、中心の北側でCbが散在している。低気圧中

心 の東側には下層渦 （A）も見ら れ る。 図

1-4-1（右）は同時刻の赤外画像である。この画像を

見ても中心の北から北東側にいくつか Cb(B）が

見られるが組織的な Cbは見られない。また、中心

付近の雲域は輝度が低く、下層雲であることがわ

かる。図 1-4-2は台風となった9月 22日 OOUTC

の可視と赤外画像である。 24時間前の画像と比較

してみると、中心の北西側でやや発達した Cb域

(C）があるが、やはり中心付近にはCb域は見られ

ない。擾乱の中心から Cb域までは約2度程度離れ

ている。しかし、下層雲の巻き込み（D）はやや明

瞭となり低気圧性循環がやや強まっていることを

示している。

藤田ほかは、通常の台風は雲の特徴として中心



図 1-4-12002年9月21日OOUTC可視（左）、赤外（右）画像 （中，Lイ立置争はベスト トラック）

図 1-4-22002年9月22日oourc可視（左）、赤外（右）画像（中心位置舎はベストトラック）

から Cb域が離れたと しても 1度程度でありその

方向は東から南にかけてであるが、 Hebertand 

Poteato (1975）が示した亜熱帯低気圧の雲の特徴

として、中心の北から東にかけて Cbがあり、その

距離は2度程度離れていることを紹介している。

藤田ほかの事例調査でもとの特徴と一致すること

が示されており、ここで示す事例もその特徴とほ

ぼ一致している。

亜熱帯低気圧の特徴として、擾乱の中心部に相

対的な寒気核の存在が報告されているが、北畠ほ

か（2003）は22日09UTCから 12UTCにかけて200km

43 

程度まで接近した八丈島の高層観測及び軌道衛星

NOAAのマイクロ波探査計のデータにより、下層及

び上層は暖気核をもっ擾乱の特徴を示していたこ

とを述べている。

この熱帯低気圧の発達期の水蒸気画像と赤外画

像を図 14 3に示す。2002年 9月 19日12UTCか

ら20日12UTCにかけて熱帯低気圧はゆっくりと西

北西に進みながら発達している。19日12UTCの赤

外画像（上段左）を見ると、低気圧は小笠原諸島の

南南東にある。雲域を見ると、中心付近の北東側

に Cb域があるが雲システムの巻き込みは明瞭で



図 1-4-3発達期の熱帯低気圧の様子赤外（左）、水蒸気（右）画像

上段 ：2002年9月 19日12UTC中段： 20日OOUTC下段： 20日12UTC
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図1-4-4300hPaの天気図（9月四日 OOUTC)

×は擾乱の中心（地上）を示す

／／は上層トラフの位置

はない。同時刻の水蒸気画像（上段右）を見ると、

低気圧の北西側に明瞭な暗域が存在するのがわか

る（矢印で示す点線内）。 300hPaの天気図（閣

1-4-4:19日OOUTC）を見てみると、東海付近に明瞭

なトラフが解析でき、 19日12UTCでは関東の東海

上に達している。日本の南の日音域は先に示したト

ラフと共に東南東進し、 トラフが日本の東海上に

抜けると、暗域は日本の南に取り残されるように

ゆっくり ξ南に進んでいる。

20日OOUTCの水蒸気画像（中段右）を見ると暗域

/ '¥ ~？，／＇＇ f 
－ ／ ／一～ ふム～ll

::1 / // ~~~！~）~~11~ t 

1 dヘ吋パijifJJnHffr,if ::; J 久に：；~~｝ ~~／~，J: :; ; ~ [ 

Jふよム：／ t "J ' ＼＼泌させ~~.：·____ _ _./ [ ' 、 」ニ斗ι4 ' 
」 ，→ ← 十 一 ｝ ｝ → 一 一J

はゆっくりと南下しており、暗域は低気圧の西側

まで達していることがわかる。赤外画像（中段左）

を見ると低気圧の中心付近には Cb域はないもの

の、中心の北側lの雲域が発達し雲システムの巻き

込みも良くなっている様子がわかる。この日音域内

にあたる南大東島（水蒸気画像の矢印M）の

300hPaの気温を見ると、－31.5℃（19日OOUTC）か

ら－33.3℃（20日OOUTC）左下がっている。このこ

とから南下した暗域が寒気を伴っていたととがわ

かる。20日12UTCの画像を見ると、水蒸気画像（下

段右）では低気圧がゆっくり北西へ進み暗域は低

気圧の西南西に達している。赤外画像（下段左）を

見ると、雲システムの巻き込みがさらに良くなり、

中心付近の北側に Cb域も発生し発達しているこ

とがわかる。このように画像の経過からは、この

熱帯低気圧が発達した要因のひとつとして北西側

にあった寒気が影響しているように見える。

亜熱帯低気圧の特徴として、最大風速域が中心

から離れたととろに存在することを藤田ほかが報

告している。図 1-4-5は21日04UTCの台風第四

号の周辺における下層雲の移動から求めた衛星風

の分布図である。これを見ると、中心から 250km

付近に最大風速域が存在しているととがわかる。

通常の台風（中心付近に発達した霊域がある台風）

の最大風速域は、衛星凪や飛行機観測によると、

中心から lOOkm以内に最大風速が存在している。

NCO ! 

白：：1 :¥ 
三,,/ ; . ＇.鯛附刊民伊Fι：m炉R t, i':' 

雲 1 ：主i ＂ψ品~ l白T：ム主？匹
2G1 角 J凪ウ尚陥iよい a
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図 1-4-5衛星風分布図（2002年9月21日04UTC）平面分布図（左）、動径方向の風速分布（右）
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藤田ほかの調査では、 亜熱帯低気圧の最大風速域

が中心から 400回 以上離れているとの報告もある

が、今回の事例はそれより もやや中心に近いが、

通常の台風の場合よりかなり離れた所に最大風速

域がある。

以上のことから、この擾乱が中心付近で活発な

Cb域を伴わなかったため、潜熱エネルギーのみで、

発達した擾苦しではなく 、上層の気圧の谷や上層寒

気が発達した要因のひとつと考えられる。しかし、

この擾乱の構造は熱帯擾乱の特徴を持っていたこ

とから、この低気圧は亜熱帯低気圧で怯なし、かと

推測されるが、その確定にはさらに調査が必要で

あろう。

(3）偏西風帯の蛇行の深まりにより発生した擾

乱

(a）事例概要（関東の南東海上で発生した低気圧 ：

2002年8月2日～5日）

2002年 8月2日18UTCに関東の南東海上で発生

した低気圧は、下層禍が明瞭で前線構造もなく熱

帯擾乱の形状を呈して東進した。この低気圧は、

偏西風帯の寒気を伴った上層トラフが深まり、形

成された切離低気圧の直下に発生、発達した擾乱

である。

(b）雲域の特徴と経過

図1-4-6は2002年 8月3日OOUTCの可視と赤外

画像である。関東の南海上に下層循環が明瞭な擾

図 1-4-62002年8月3日OOUTC可視（左）、赤外（右）画像
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乱が見られる（中心は×印）。 中心の北東には明瞭

なCbライン（A）や南では活発なCb域（B）が見ら

れる。また、雲システムの直径は400km程度であ

る。同時刻の地上天気図（図 14 7右下）を見ると、

関東の南に低気圧が解析されているが、前線は解

析されていない。さらに 500hPaの天気図を見てみ

ると、 1日OOUTC（図 1-4-7左上）で偏西風帯の ト

ラフが沿海州付近にあって、 2日OOUTC（図 1-4-7

右上）では本州付近に達している。その後 3日

OOUTC（図 14-7左下）ではトラフがさらに深まり、

関東の南東海上で切離低気圧を形成している。 こ

の切離低気圧は 500hPaでー7℃前後の寒気を伴

っていた。地上の低気圧は、上層の切離低気圧の

直下で発生している。

低気圧が東へ進む（図 1-48）と、下層渦（C）は

さらに明瞭となった。 Cb域（D）は中心の東側が主

で中心付近にはほとんど見られない。最盛期（図

ト4-9:5日OOUTC 可視と赤外画像）では、Cuライ

ンの入り込みもさらに明瞭となり（E）、中心付近

に発達したCb域（F）があって、熱帯低気圧の雲、ン

ステムに似ている。これは中心部ほど低温であっ

た低気圧が、発達するにつれ中心部が暖まり、雲

システムとしては小さいが熱帯低気圧の性質を帯

びてきたととを示唆していると思われる。

この擾乱は、寒気を持った上層の谷が日本付近

で深まり、カットオフされた状態で下層にも循環



図 1-4-7地上天気図（3日OOUTC右下） と500hPaの高度と渦度（1日：左上、 2日：右上、3日：

左下、時刻jはすべて OOUTC)

図 1-4-82002年8月4日OOUTC可視（左）、赤外（右）画像
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図 1-4-92002年8月5日OOUTC可視（左）、赤外（右）画像

が発生し低気圧となった。との低気圧の性質は、

中心付近の Cb域の発生発達から、擾乱の寒気核

が対流活動によって暖気核に変質し、熱帯低気

圧の性質に変化したとも考えられる。この低気

48 

圧は、熱帯低気圧に変質した様子がコナ ・スト

ームに似ているが、明瞭なUCLから発生するコ

ナ・ストームとは発生過程がやや異なっている

ようである。





第2章 Dvorak法による台風の強度推定＊

2. 1 Dvorak法の解説

衛星資料による熱帯低気圧の強度推定は、有用

で簡便ではあるが観測者の主観が入り込みやすい

と言われている衛星画像による Dvorak法と、マイ

クロ波データなどを利用した客観的な方法がある。

気象衛星センターではGMSの画像を使って前者の

Dvorak法により強度推定を行っている。

Dvorak法には可視画像を使ったVIS法と赤外強

調画像＊1を使ったEIR法がある。気象衛星センタ

ーではVIS法よりも客観的なEIR法で強度推定を行

っているので、この節で、はEIR法について説明する。

Dvorak法の基本的内容は、Dvorak(1984,1992）や日

本語によるこの論文の紹介（木場、 1984等）及びそ

の他（藤田ほか、 2000）に書かれている。この章で

はEIR法の基礎と気象衛星センターがEIR法を行う

上で注意している点について、できるだけ事例を

示して具体的に解説する。

Dvorak (1984）は、雲パターンの発達モデノレ（図

2 1 1)と熱帯低気圧の強度（最大風速叫 ・最低海

面気圧）を統計的に関連付け、雲パターンにより強

度を推定する方法を確立した。この図の上段は湾

曲したバンド（CurvedBand）パターン、中段は

CDO(Central Dense Overcast ：中心を取り巻くほ

ぼ円形の濃密な雲域）パターン、下段はシヤー

(Shear：下層雲列によって決定される熱帯低気圧

の中心が濃密な雲域とズ、レている）パターンの典

TYPICAL CLOUD PATTERN EVOLUTION 

DAY I (T1.5)IDAY 2 (T2.5llDAY 3 (T3.5llDAY 4 (T4.5llDAY 5 (T5.5) 

~i~J@I® 
か~12142 1 ②
bl:DI D 

"SHEAR' PATTERN TYPE 

型的な発達モデ‘ノレである。各パターンとも右に行

くほど時間の経過と ともに発達し、強度も増す。

最上段には経過日数と括弧内に各雲パターンに対

応したT数が喜かれている。とのT数は Dvorak

法の最も基本となる概念である。 T数は衛星画像

の解析から得られた熱帯低気圧の強度を表す指数

として定義され、 Tl.0から T8.0まで 0.5きざみ

15階級に分けられている。 Tl.0はTS以上に達す

る約 1.5日前の最も弱いT数であり、 T8.0は観測

され得る最強のT数である。 Dvorak(1975）による

と北西太平洋、北西大西洋とも全熱帯低気圧の

70%は1.OT/dayの割合で発達・衰弱した。これに

より Dvorak法では標準的なT数の1日の変化量

は 1.0、急な場合は 1.5、ゆっくりした場合は0.5

とした。

図2-12は湾曲したバンド・パターンの典型的な

発達例で、縦軸はT数とこれに対応する熱帯低気

圧の強度（但し、北大西洋における最低海面気圧と

1分間平均の最大風速＊ 2）、横軸は日数である。

図中の赤線はT数の標準的な発達率（1.OT /day) 

で、この直諌に重なっている曲線は実際の雲画像

から解析したT数の変化を示す。このように雲パ

ターンには短周期の変動（例えば対流雲の日変化）

があり、特に発達初期（図左下PRESTORMの期間）

はこの変動が顕著である。前述したようにDvorak

法ではT数の1日の変化量を最大 1.5にすること

によって、雲パターンの短周期変化によるT数の

急変を抑えている。

T数は雲パターンを計測することによって得ら

れ、これをDT数（DataT数）という。例えば湾曲

したバンドパターンの場合（図 2-1-2）、 T数の増

加とともに雲ノミンドの長さも伸び（図中の上段画

像の破線）、T数 4.5では中心の周りをl周以上し

ている。この長さを測り T数を決定できる（但し右

端の T5.5の画像は眼パターンに変わっているの

で、雲バンドの長さは測らない）。その他の雲パタ

ーンでは、雲頂温度や雲域の大きさを測るなどし

てT数を得る。しかし、雲ノ号ターンがいつも明瞭

で計測できるとは限らないので、 24時間前の画像

や図2－トlのような雲ノ号ターンのモデル図と比較

してT数を得る方法もある。これらはそれぞれ

図21-1 典型的な雲パターンの発達モテツレ（Dvorak,1992) ・ MET数（ModelExpected T数）・ PT数（Pattern

＊菊池 明弘
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Tl -
n・u

図2-1-2 湾曲したバンドパターンの典型的な発達例

(Dvorak, 1992に一部加筆）

T数）と呼ぶ。

T数は調整されて CI数（CurrentIntensity 

Number）となる。例えば熱帯低気圧が衰弱するとき

雲パターンは強度に先行して衰弱するので、 T数

の減少よりも強度の低下を遅らせなければならな

い。そのため発達期はT数左CI数は等しいが、衰

弱期は通常T数が減少し始めて 12時間後にCI数

表2-1-1 CI数と最大風速・最低海面気圧の関係．大西洋（左

c1• 

1-0 

1. 6 

2. 0 

2. 5 

a. o 
3. 5 

4. 0 

4. 5 

s. 0 

5. 6 

6. 0 

6. 5 

1. 0 

7. 6 

8. 0 

半分）はDvorak(1975）、北西太平洋（右半分）は木

場ほか（1990）による．

大西洋 :ft富太宰惇

最大風速 ＆嘗梅嵐気圧 量大嵐速 金低調車語気圧

2 ~ lCA<兎 一一一－ - 2 2 K皿，a ’005 出、
25 ーーーー 29 1002 

30 』009 36 998 

36 JOOS 43 99S 

45 1000 50 987 

55 994 57 981 

65 987 64 973 

77 979 7 I 965 

90 970 78 9 5 6 

E。z 960 85 947 

1 l 6 948 93 937 

127 9ll 5 100 926 

140 事21 1 0 7 9可4

155 906 115 901 

170 890 122 888 
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が減少する。このCI数が実際の強度（最大風速、

最低海面気圧）止対応する（表2-1-1)。表の左半分

は大西洋における CI数と 1分間平均最大風速・最

低海面気圧、右半分は北西太平洋における CI数と

10分間平均最大風速・最低海面気圧の対応を示す。

CI数と実測値を比較した例では、2003年の台風第

14号がある。この台風は強い勢力を維持しながら

中心が宮古島を通過し、 9月 10日1914UTCに最低

海面気圧912.0hPaを記録した。このときの 10日

18UTCのCI数は7.0で表2-1-1を参照すると最低

海面気圧は914日aとなり、観測された最低海面気

圧と良い対応を示した。

Dvorak法にはステップが10段階ある（図2-1一旬、

b）。ステップ1は中心（CSC: Cloud System Center) 

推定であり次章で詳しく述べる。また気象衛星セ

ンターではCCCパターンの判別が困難なためこれ

を採用していないので、ステップ3の説明は省く。

さらに強度の予報を実施していないのでステッブ

10も省く。
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(1）雲バタ ーンの特徴が明瞭な
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Dvorak法（EIR法）のダイアグラム（Dvorak,1984を改訂）
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図2-1-3b



表21 2 熱帯低気圧の雲ノfタ｝ンとその特徴

ステージ 笠メヂーン
縮分化した

：忍バターンの特徴
笠パターン 2ドターン

会 4ターン （中，b決定） ら官It~船主1
l t回r郡山zoora 中心（CSC）付近に（事クラスターが散（.£しているの 出町g曲 lzedα

αバ？λト
Cluster Cluster 

Curvod Band 
·~邑似羽 Orgnni?.ed E沼 CBil鴻E織化して、叫削吋刷dハの樹 す員払 仕草胡 ized E自

Cluster Cl us~町

I.CV 下層雲のみによる11!1.ら，.，， level ct山 dVort~•＞ 
下層：2渦 下層袋~JIこより決定される中心（C幼と~is;な雲械が 5』1oaror LCV Sh伺 r

Sh伺 r
す汎ている。 鉛砥シアーが大き刊寧現れる．

パンド (,¥irvedぬnd 中心を牙殺するような幽取を持守〈ンドがあるc Curvod Band Curved Band 

命述iUI lJistinct （刃0
中心を取り巻くほぼ円形の濃密雲域で少なくとも一掲揚

Di坑同ctαJO
が明瞭な絡を持つの E掛cdded

miコ lodist irtct a:泊 仰の廃胸t臥GCEDか、一様なキメをしていない。

cα： curved bm1dが消放する時、中心付近に見られるほIii:判 Indistinct aぬ
CCC: 

7酵の濃密な窓筏（C四 trnlCold G，刊r)

Distinct Simi! E)•e utl'M14蜘以内の大きさの眼 （中心·~＇の湯合｝ Dist iれしtS国11

直径が0.75度以内の大きさの綬窃披鎗定の場合）． Eyo 

限 Disιinct f.aJτe F.ya 
制御14蜘 以上の大きさの限（中心ぷ自主の治合）る 日istinctLarge 

Eye 
l止砲羽 i立f:M>O.75度以上の大きさのDf.l徹度割躍の密会）． Eye 

Ragged Eye 
般をj~有Eしていろ'1の!Iiが不規員IJlt/I対KをしてL、たり、

Ragg臼iEye 
中lこ別な~を含んでいる《

パント加盟 Sanding Eye 総を一周以上するバンドがある． Banding Eye 民andingEye 

She出・
下届雲列により決定される中心 低記） と語t.Wtt祭城が

謀総i明 会F局Z揃 すすLているの鉛低シアーが大きゐ唱鍔見れる．
f追悼・aror LC¥I Shear 

I.CV 下層雲のみによるi~ 0訓 leveld oud vonex) 

E札 l削減鼠圧に移行しゥつある住xtra-u明朗lLow) 

ステップ2

ステップ2では雲ノ号ターン別に雲域の形状・温

度を計測して客観的にDT数を求める。この強度推

定のパターン分類は中心推定と若干違うので解説

する（表 2ート2）。去に示すように中心の決定にお

ける 3種類の眼パターンは強度推定では眼パター

ンに、 2種類の CDOパタ ー ンは Embedded

Center （埋没した中心。以下E肥 EDと略す）パター

ンに、 CurvedBandパターンと 2種類のCbクラス

ターパターンはCurvedBand （以下バンドと略す）

パターンに、 Shear と LCV(Low level Cloud 

Vortex：下層雲渦）パターンはシヤーパターンにま

とめられる。

図21-4a EIR画像によるバンド、パターンのDT数の計測
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2A. バンドパターン

バンドパターンは強度推定で、最も基本的なパタ

ーンであり、他のいずれのパターンにも該当しな

い時は必ずこのパターンで解析を試みる。また特

に発生・発達期における重要なパターンである。

この DT数は熱帯低気圧の厚い雲域からなる雲バ

ンドにスパイラルの定規（10。logspiral）を当て

図2-l-4b 国2-1-4aの赤外国像



図2-l-4c 図2-l-4aの可視画像

て一周を 1.0としてその長さを測り、ダイアグラ

ム（図 2-l-3a）の 2Aの欄と見比べて決める（因

子 l-4a）。雲バンド長を測るために、 まずバンド軸

を次のようにひく。

O雲バンドの内側の縁に平行になるように最も冷

たい階調に沿ってひく。

0いくつかバンドがある場合は一番曲率の大きい

（タイトな）バンドに沿ってひく。

図2-1-5a 可視画像によるバンドパターンのバンド長
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OCiしかないのに赤外画像で厚い雲域のように

見える部分はバンドと認知せず、昼間は可視画

像も参考にして厚い雲域にひく。

バン ド長はこのバンド軸が DG階調（黄土色）判か

W階調 （紫色）キ1に一致する部分を測る。 Wの場

合はDT数に0.5を加える。スパイラノレはその中心

がcscと一致している必要はなく、バンド軸にス

パイラルが合うように移動しでも良い。気象衛星

センターではバン ド長が 1.0を超えたならばVIS

法を援用して、1.05～1. 30はDT数4.0、1.35～1. 70 

は DT数 4.5としているが、この場合は積極的に

Banding Eye （以下バン ド状眼と略す）パターンを

採用するようにしている。

事例（図2-1-5a、b)

・バンド軸は可視画像を参考にして厚い雲域の

部分にひいた（赤線）。夜間は赤外画像の動画

で厚い雲域を判別する。バンド長の測定階調

はDGで約0.75、DT数は3.0になる（図2-1-3a

の2A欄）。

・可視画像（図 2-1-5a）で下層禍が見られシヤー

パターンとすることもできるが、湾曲する雲

バンドが明瞭な場合はバンドパターンで角卒析

する（図2-1-7bと比較）。発達期にこのよう

な事例がしばしば見られる。

図2-l-5b バンド、パターンのバンド長（EIR画像）



2 B. シヤーパターン

シヤーパターンは特に熱帯低気圧が偏西風帯ま

で北上し、風の鉛直シヤーの影響を受け衰弱する

と出現しやすいパターンで、ある。 DT数はcscから

厚い雲域（DGF皆調で緯度に換算して直径 1.50以

上）までの最短距離を測り（図 2-1-6aの赤矢印）、

ダイアグラム（図 21 3a）の 2Bの欄と見比べて決

める。日中は可視面像も参考にして厚い雲域を判

別し、むだけで厚い雲域のよ うに見える部分は無

視する。最短距離が孟1.50の場合はバンドパタ

ーンで解析する。さらに最短距離がミ2.5°の場

図21 6a シヤーパターンのDT数（EIR画像）

青線はCuライン、争はcsc（以下同様）

図2-1-7a シヤーパターンのDT数（EIR画像）
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合はLCVとし、DT数は解析しない。逆にcscが厚

い雲域に 0.4°以上入り込んでいるときは他のパ

ターンで解析する（例えばE肥EDパターン）。また

ダイアグラムでは規定してないが、気象衛星セン

ターでは1.50 ＞最短距離主1.25°の時はDT数＝

1. 0、1.25° ＞最短距離孟1.0の時はDT数二1.5、

1. 0。〉最短距離孟o.75°の時はDT数＝2.0とし

て細分している。

事例（図 2-1-7a、b)

・cscから厚い雲域までの最短距離は0.83° な

ので（赤矢印）DT数は2.0となる。

園2-l-6b 国2-l-6aの可視画像

図2-l-7b 図2-1-7aの可視画像



2C. 眼パターン

眼パターンの DT数を決定する手順は複雑であ

る。まず眼を一周するcooの階調（ドーナツの形を

している）の最狭幅（緯度に換算する）とダイアグ

ラム（図 2-1-3a）の 2Cの欄と比べて、一番冷たい

階調に対応するE(Eye）数を得る。例えば図 2-1-8

で階調W （紫色）のドーナツ部分の最狭幅が

0. 25° （黒矢印）である。このとき 2C欄の［バン

ドの階調」 Wの上段を見ると「最狭バンド幅j 孟

0. 5° となっているので 0.25° はこの条件を満た

さない。そこでドーナツ部分の階調をB（緑色）に

することにより最狭幅を広げ 0.51。（赤矢印）に

すると、 2C欄の 「バンドの階調」Bの「最狭ノ〈ン

ド幅」孟0.5° を満たす。よって「バンドの階調」

Bの下を見ると E5.5なのでE数は 5.5になる。

次に眼の階調と形状及び眼を一周する一番冷たい

階調から眼調整を決め（図 2-1-3a右上）、

CF (Central Feature）数＝E数＋眼調整とする。さ

図2-1-8 眼パターンにおけるcooの最狭幅の測定
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ぬ~I てヂ ぞ務
BF =0.5 BF=O.S BF= 1.0 

図2-1-9 BF数の図。MGより冷たい階調がコンマ型を示し、

DG階調より暖かい部分がこれらと同じように台風

へ南から入り込んでいたならば0.5か1.0をCF数

に付加する。（Dvorak,1982) 

らに雲パターンが図 2-1-9のようにコンマ型のと

き雲システムへの暖域の入り込み方により

BF(Banding Feature）数を決め、DT数＝CF数＋BF

数となる（図21-3a右下）。これらの指数を測定す

る際の注意点を列挙する。

0最狭幅はドーナツ部分の縁の小さな凹凸をなら

して測る。また小さなひび割れも無視する。（図

2-1-10赤矢印）

0眼階調は眼の 1/4以上を占める一番暖かな階調

にする。

O雲域のコンマ型が見せかけの場合は BF数を採

らない。これについては2.2 (1）で詳述する。

図 2-1-10 cooの凹凸をならして（赤硫線）最狭幅を測る

（赤矢印）



事例（図 2-1-11a、b、c)

・CDO（ドーナツ形状）の最狭幅（赤矢印）はB階調

（緑色）の時0.73となる。一方、ダイアグラム

（圏 2l-3a）の 2Cの欄を見ると Bの時最狭バ

ンド幅孟0.5° となっているので、この最狭

幅は条件を満たしE数は5.5となる。

・眼の直径は三0.75° で肩平率は三2/3なので

大きな眼でも細長い眼でもない。このためダ

イアグラムの眼調整用の表（図 21 3a右上）

を全て適応できる。眼を 1周し閉じている最

冷階調はB、眼階調は WMG（黒色）より眼調整

は＋L0となる。

・CF数工E数十眼調整二5.5十LO二6.5

・台風の東側で南に伸びる尻尾はCiなので（図

2-1 cllb）、見かけ上、 MG階調（黄色）より冷た

い領域がコンマ型Iこなっているだけである 図2-1-lla 眼パターンのDT数（EIRE画像）

（図 2-1-llc）。このため図 2-1-9のいずれの

モデ、ノレもあてはまらないのでBF数は0.0とす

る0

・DT数二CF数＋BF数＝6.5+0. 0士 6.5 

図21 llb 眼ノ4ターンのDT数（可視画像） 図2-1-llc 眼パターンのBF数
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バンド状眼パターンの眼は眼パターンの眼の壁

雲のように雲バン ドに円く固まれ閉じていなくて

もよい。つまり雲域が蚊取り線香のようなイメー

ジで、もバンド状眼パターンで解析できる。また可

視画像（図 2-l-12a）と比べると赤外画像（図

2-l-12b）では雲バンドが不明瞭に見える場合があ

るが、可視画像を優先して雲バンドを決めバンド

の平均幅を測る（図 2-1-12cの赤矢印）。このこと

により夜間、赤外画像で雲バンドが多少不連続に

見えても積極的にバンド状眼パターンを採用する。

事例（図 2-1-12a、b、c)

・バンドの平均幅は可視画像を参考に LG（深緑

色）で測ると 0.8。となる（図 2-I-12cの赤矢

印）。ダイアグラム（図 2-l-3a）の 2Cの欄を見

ると LGの時最狭バンド幅孟0.4°となってい

るので、この最狭幅は条件を満たしE数は

5.0となる。

－眼の直径は孟0.75° 、扇平率は孟2/3で大き

な眼でも細長い眼でもないためダイアグラム

の眼調整用の表（図 2-l-3a右上）を全て適応

－図 2-1-9のような南から暖域（DGより暖かい

階調）の入り込みはないので、 BF数は0.0。

• DT数＝CF数＋BF数＝4.5+0. 0=4. 5 

できる。眼を1周する最冷階調はB、眼階調 図2-l-12a バンド状眼パターンのDT数（可視画像）

もBなので眼調整は 0.5となる。

・CF数＝E数十眼調整＝5.0-0. 5=1. 5 

図2ート12b バンド状眼パターンのDT数（赤外画像） 図2-1-12cバンド状眼パターンのDT数（EIR画像）
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図2-l-13a E阻印パターンのDT数（EIR画像）

2 E. EMBEDパターン

EMBEDパターンは眼パターンと同様に CDOの最

狭幅を測ってDT数を求める（但しcscからの最狭

幅（最小埋没距離）。図 21 3aの2Eの欄を参照）。

またBF数も同様に決める。ここでE拙EDパターン

は眼がないので、 csc付近の円い雲域が CDOかど

うかを判断するのが難しい場合がある。円くて厚

い雲域を CDOとする判定規準は、その雲域が Cb

のアンビノレが広がったものでなく数時間継続して

おり、赤外画像でCDO内部にスパイラル構造がし

ばしば見られ、 その外縁の少なくとも一部は滑ら

かな円周になっていることである（図 2-1-13b）。

CDOと判断しない場合はバンドパターンで強度を

解析するので、DT数がEMBEDパターンよりかなり

小さ く推定されることになる。

事例（図2-1-1旬、 b)

• CDOの最小埋没距離は、 CMG（水色）の小さな

凹凸をならして測ると 1.02 （図 2-1-13aの赤

矢印）。 ダイアグラム（図2-1-3a）の 2Eの欄を

見ると、 Wより冷たい階調の時、最小埋没距

離ミ0.6° となっている。よってこの最小埋

没距離は条件を満たすのでCF数は5.0となる。

・図 2-1-9のように台風に入り込む暖域（DGよ

り暖かい階調）はないので、 BF数は0.0。

• DT数＝CF数＋BF数＝5.o+o. 0=5. o 
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図2-l-13b 四BEDパターンのDT数（赤外画像）

ステップ4、5

MET数は現在の画像を24時間前の画像と見比べ

て発達 ・衰弱を判断し、標準的な発達（衰弱）では

24時間前のT数に1.0を加え（減じ）、発達（衰弱）

が速い場合は 1.5、遅い場合は 0.5を加え（減じ）

て求める。この判断の基準を表2-1-3に示す。雲

頂高度や雲域の増減は発達・衰弱の判断基準とな

るが、パターンの変化を優先して考える。基本的

にパターンが1段階発達（例えば EMBED→眼） す

るだけで 1.0加える。逆も同様である。さらに雲

表2-1-3 熱帯低気圧の発達の特徴

衰弱はこの逆になる

パターン 発途の衿i鍛
J'iンF i湾曲したJ'iンFが長くなった

湾曲したバンFの温度が冷た〈なった

シヤー 湾曲した下層雲戸Jによるcscが明暗になった

cscが濃密な雲裁に近づいた

自良 眼が3見れた

眼がCDOの幾何学的中心に近づいた

眼の温度が暖か〈なった

眼が円〈明暗になった

眼が小さ〈なった

CDOQ)温度が冷た〈なった

C以コが大きくなった

C以コQ)上面が滑らカヰこなった

CDコQ)外縁が円＜；骨らかになった

BF数の特徴が増した

EMBED cscがcooの幾何学的中心に近づいた

C回初温度が冷たくなった

cooが大きくなった

CDOQ)上面が滑らかになった

CDO<乃外縁が円〈滑らかになった

BF数の特徴が増した



頂高度と雲域が減じてもパターンがEMBEDから

眼に変われば発達と見る。なぜなら雲頂高度や雲

域の増減は日変化やさらに短周期の変化があり

（図2-1-2のT数の曲線参照）、短時間では熱帯低

気圧が衰弱したように見えることがあるが、パタ

ーンは短周期の変化があまりなし、からである。逆

にたまたま発達したように見える場合もある。最

新画像1枚だけで強度変化を考えずに、長時間動

画を見て長期の発達・衰弱傾向を把握しなければ

ならない。また強度推定開始当初は24時間前のT

数がないので阻T数は解析できないが、気象衛星

センターでは 18時間以内のT数があれば変化量

を内分して24時間の変化量に換算しMET数を求め

ている。

ステップ6

PT数はMET数を調整して得る。つまり解析中の

熱帯低気圧の雲パターンを、 PT図（図2ート3bの右

上）のMET数に対応する列（MET数が 4.0ならば図

の最上段で PT4.0の列）のモデ、ルパターンと比較

して、明らかに強し、か弱い場合に MET数を±0.5 

の範囲で調整して決める。さらにPT図のハッチ部

分が EIR画像のWまたはそれより冷たい階調に一

致していたら、 PT数に 0.5を加える。またPT図

のa欄、b欄、C欄はそれぞれバンドパターン、EMBED

パターン、シヤーパターンの発達モデ、ルに該当す

るが、 DT数で採用した雲ノ号ターンと必ずしも一致

しなくてよい。但しシヤーパターンは一致させる。

ステップ7、8

T数にDT数、 PT数、 MET数の中から一つを採用

する。選択の優先順位はこの順番である。DT数は

5 

団

4.5 

~ 4 
0 

哲3.5

3 

2.5 

0 12 

時間

18 24 日

(a) 

函2ート14 衰弱期のT数と CI数の関係

雲の測定要素が明瞭な場合採用するので、雲パタ

ーンがはっきりしている眼パターンは基本的に

DT数を採用する。円数は雲パターンが不明瞭で

DT数決定時の計測精度が悪い時、 MET数はステッ

プ6で雲パターンと PT図のパターンとの対応が

よくない時採用する。また雲域の急激な変化によ

るT数の短周期変化を抑えるために、 T数の時間

変化量に制限を加えている（図2-1-3bのステップ

8）。

ステップ9

ここでT数を CI数に変換する。台風の発達中は

CI数＝T数だが、衰弱期は雲域の衰弱が強度（最

大風速、最低海面気圧）の低下に先行するのでT数

にタイムラグ（12時間）をつけてCI数を決める（図

2-1-14）。 再発達の場合はT数がCI数と同じ大き

さになるまでCI数は変化せず、再びT数が減少し

たら CI数は 12時間のタイムラグ、を待って減少す

る。一方上陸時には強度（CI数）がタイムラグなし

でT数と一緒に低下することが多いが、オリジナ

ノレのDvorak法はこのことを考慮していなかった。

このため木場ほか（1989）はフィリピンに上陸した

13個の熱帯低気圧の強度を解析し、次のような条

イ牛をイ寸力日した。

1）上陸によって初めてT数が下がった場合、CI

数決定規則の 12時間のタイムラグを適用

せずCI数＝T数とする。

2) T数が下がり始めてから 12時間以内に上陸

して、更にT数が減少するときは、 T数の

減少量と同じだけ CI数を下げる。

3）再び海上に出ても、明らかに再発達の兆候が

見えるまで上記の関係を維持する。

5 

団
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0 
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24 。 12 18 24 30 

目寺問

図2-1-15 ②1A-l

上陸時と再発達のT数と CI数の関係、を整理す

ると次のようになる（図 2-1-15）。

①上陸の場合

A. Tmax直後（6時間以内）に上陸し（赤線）

T数が減少し始めた場合は、 CI数もT数

といっしょに減少する。

5 

国

4.5 

哲 4
0 

警3.5

3 

2.5 

0 6 よ陸 12

時間

18 24 

図2-1-15 ①A

B. Tmaxから 6～12時間後に上陸した場合

は（赤線）、その時の CI数とT数の差を

維持しながら（但し差が 1.0より大きい

場合は1になるように）CI数も減少する。

5 

4.5 

き~ 4 
0 

普3.5

3 

2.5 

0 6 12 よ陸 18

時間

図2-1-15 ①B

C. Tmaxから 12時間以後に上陸した場合は

（赤線）、 CI数は 12時間のタイムラグを適

用してから減少する。

4.5 

餐0 4 

事事 3.5
ト・

3 

2.5 。

団

日 12 

時間

18よ陸 24

図2ート15 ①C 

②再発達とする（CI数が12時間のタイムラグ

をとる）場合

A-1.初めT=CIで両者が減少し（①AのT

max直後上陸した場合）、 T数が増加した

後再び減少し始めると CT数は 12時間の

タイムラグをとってから減少する。
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A-2. 初めT=CIで両者が減少し（①AのTmax直

後上陸した場合）、 T数が 12時間以上同

じ値をとると CI数は 12時間のタイムラ

グをとってから減少する。

4.5 

＼、
＼＼  

、

＼＼  

ー＼＼

圏
-・ 3.5 
婿偏

0 
3 

桜
』 2.5

2 

1.5 

0 6 12 1自 24 30 36 

時間

図2-1-15 ②A-2

B.初めT<CIで両者が減少し、 T数が増加

して CI数と一致した後減少したら CI数

は 12時間のタイムラグをとってから減

少する。

4.5 

亘

4 

説 3.5

0 
3 

様
ト 2.5

2 

1.5 

0 6 12 18 

時間

24 30 

図2-1-15 ②B

③再発達としない（タイムラグをとらない場
£』
i::I 

A.初めT=CIで両者が減少し（①AのTmax

直後上陸した場合）、 T数が6時間同じ

値でも再発達としない（②IA-2と比較）。

4.5 

国

4 

お3.5
0 

主~ 3 
トー

25 

2 。 12 

時間

18 24 6 

図2-1-15 ③A

B.初めT<CIで両者が減少し、 T数が増加

して CI数に一致しなければ再発達とし

ない（②Bと比較）。
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4マτ
、民、、、

訴3.5

0 
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訴
ト 2.5
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国

1 5 

0 12 
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図2-1-15 @B 
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*1赤外強調画像：赤外強調（EIR: Enhanced InfraRed）画像の階調（カラースケーノレ）と TBB温度の対応を示す

（図21 16）。詳細は第1章 1.2. 2参照。

CDG(Cold田 tDark Grw) -81℃孟TBB

CMG(Coldest Medium巴ray) -n·c 主 TBB~ -80°C 

W (White) -7σc主TBB量一75°c

B (Black〕 -64℃孟TBB量－ss・c 

LG (Light Gray) -54・C~TBB 主 － 6i(C

MG (Medium Grw) -42・c ~TBB三一 5~rc

DG (Dark Gray) -31℃孟TBB孟－41・c

OYI (Off Ylhi te) + g•c 主TBB~ -ao・c 

WMG(Warm Medium Gray) TBB＞＋町C

図21-16 赤外強調函像の階調

*2最大風速 ：Dvorak法では CI数と最大風速の統計をとる際、 1分間平均最大風速を使用した。しかし日本

では 10分間平均最大風速を使用しているので、木場ほか（1990）は北丙太平洋における CI数台 10分間平均最

大風速の統計をやり直した。現在、気象衛星センターではこの調査結果（表 2-1-1右側）を使用している。一

方、気象庁で使用している 10分間平均風速と 1分間平均風速の換算表を表 21-4に示す。国際的には 10分

間平均最大風速を使用することになっている。

表2-1-4 10分間平均風速と 1分間平均風速の換算表（気象庁予報部、 1990) 単位kt

1分間 。～
75 80 90 95 105 110 120 125 130 140 150 155 165 170 180 185 195 200 

平均風速 65 

10分間 。～
70 75 80 85 90 95 100 105 110 115 120 125 130 135 140 145 150 155 

平均風速 65 

0～65kt : 1分間平均風速＝10分間平均風速

65<10分間平均風速三五155kt : 1分間平均風速＝10分間平均風速×1.495-31. 6 
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2. 2 解析が難しい事例

(1) BF数

前節で述べたように、 BF数を決めるとき雲パタ

ーンが見かけ上コンマ型になっているかどうか判

別しなければならない。そこで幾つかの事例を挙

げて判断の基準を示す。図2-1-9のようにMG階調

より冷たい階調の領域がコンマ型を示し、南から

台風の雲システムに入り込む暖域（DG階調より暖

かいくさび状の領域の長さ）により BF数を採用す

るか判断する。くさび状の長さがコンマ型の尻尾

の長さの 1/2（図 2-1-9の左端の図参照）より短い

ときはBF数＝0.0にする。

図2-2-la(DGより暖かい階調は黒色。以下同様）

のBF数は、コンマ型の尻尾の部分を可視画像（図

2-2-lb）で見ると対流雲があり、図2-1-9の右端の

図と比べると BF数＝0.5となる。しかし同様な暖

域の入り込みをしている図2-2-2aの尻尾はCi（図

2-2-2b）で、見かけ上コンマ型になっているので

BF数＝O.。である。図2-2-3aの尻尾は可視画像（図

2-2-3b）で見るとこの台風の雲システムと繋がっ

図2-2-la 眼パターン（EIR画像） BF数＝0.5
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ていて、図21-9の真中の図と比べるとBF数＝O.5 

である。しかし図2-2-4aの尻尾は雲システムから

離れている（図 2-2-4b）のでBF数＝O.0となる。ま

た動画で見るとこの尻尾が台風から離れていく様

子を見ることができる。これらの事例は可視画像

でBF数の適否を判断したが、夜間赤外画像しか利

用できなくても動画を見ることにより、以上の判

定は可能である。

BF数は台風への暖気の侵入の程度が、その強度

に寄与することから導入された。実際、BF数が0.5 

の図 2-2-1、図 2-2-3はこの直後さらに発達して

いる。しかしBF数を採用できる事例はあまりない。

一見バンド状眼ノ屯ターンでは BF数が採用されや

すいと思われがちだが、図22-5のようにDGより

暖かい階調が南から雲システムに入り込んでいる

台風は少ない。またBF数には細かい規則があり、

CF数＜4.0かCF数＞MET数の時は雲ノ4ターンが図

2-1-9に似ていても BF数＝0.0となる。そのため

DT数決定時に BF数を採用しでも MET数を決めた

時点でBF数＝O.0になることがある。

図2-2-Ib 図2-2-laと同時刻の可視画像



図 2-2-2a 眼パターン（EIR画像） BF数ニ0.0 図22-2b 図22 2aと同時刻の可視画像

図 2-2-3a 眼パタ←ン（EIR画像） BF数＝O.5 図22 3b 図22 3aと同時刻の可視画像

図 22 4a 眼パターン（EIR画像） BF数＝0.0 図2-2-4b 図2-2一位と同時刻の可視画像
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図2-25 バンド状眼パターン（EIR画像） BF数＝l.0 

(2) ＝重眼

日本付近まで北上した台風は成熟期を過ぎて衰

弱し眼ノfターンから E阻ED、バンドパターンなど

に変わるが、眼パターンが崩れる時眼パターンの

変種になることがある。図2-2--tibは台風第 13号

の2002年8月 16日19UTCのEIR画像である。こ

の台風の中心に眼はあるが厚い雲域が二重に取り

巻いており、 CDOをどれにするか迷う所である。

このDT数を測ってみると次の様になる。

・パターン：内側の眼の壁雲が眼を完全に囲んで

いるので眼パターンとする。

・E数： cooの最狭幅は階調DG（黄土色）を採用で

きない（赤矢印）ので OW（黄緑色）となり E

数＝4.0 

・CF数．眼階調owで眼を一周する最冷階簡はMG（黄

色）のため眼調整＝0.0。大きな眼 ・細長い

眼ではない。よってCF数＝E数十眼調整＝

4.0 

・DT数＝CF数＋BF数＝4.0

前の事例に似ているが内側の眼の壁雲が切れた同

日21UTCの事例（図 2-26c）を取り上げる。

・パターン： EIR画像では内側 ・外側とも眼の壁

雲が切れているのでバンド状眼パターン

とする。
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・E数＝4.0：眼を取り巻く最もタイトな曲率のパ

ンドの最狭幅を DG（黄土色）では採用でき

ない（赤矢印）のでOW（黄緑色）とする。

・CF数：眼階調OW（黄緑色）で眼を一周する最冷階

調は DG（黄土色）のため眼調整＝0.0。ぎり

ぎり細長い眼ではないとした。よって CF

数＝E数＋眼調整＝4.0

・DT数＝CF数＋BF数＝4.0

同様に同日23UTC（図2-2-6d）は

・パターン ：眼パターンだがEIR画像では内側の

眼の壁雲が切れているので外側を眼の壁

雲どする。

・E数： cooの最狭幅は階調DG（黄土色）を採用で

きなし、（赤矢印）ので OW（黄緑色）で測り E

数＝4.0

・CF数：眼階調OW（黄緑色）で眼を一周する最冷階

調は MG（黄色）のため眼調整＝O.0。大きな

眼とする。よって CF数＝E数＋眼調整＝

4.0 

・DT数＝CF数＋BF数＝4.0

この後この二重眼は内側の眼の壁雲が衰弱して

消失し、外側の眼の壁雲が発達した（図 2-2-6e、

17日07UTC）。Willoughbyet al. (1982）によると、

眼の壁雲の外側に新しい眼の壁雲が形成されると、

内側の古い眼の壁雲が衰える場合もある。これに

応じて台風自身もいったん発達を止め衰弱したり、

外側の眼の壁雲の収縮によって再発遣することも

ある。この事例でも DT数で見ると 16日OOUTC（図

2-2-6a）は眼パターンで 6.0だったが 16 日

19UTC（図 22-6b）は 4.0となり 17日07UTC（図

2-2-6e、最狭幅の階調は LG（深緑色））は 5.0とな

った。

二重眼は南西諸島付近から関東の南の黒潮付近

で、最近では1～2年に1回見られた（1997年台

風第 13号、 2000年台風第3号、 2002年台風第 13

号、2003年台風第 14号）。このパターンの風速極

大は内側と外側の眼の壁雲と大体同じ位置にある

ようだ、（Willoughbyet al. , 1982）。外側の眼の壁

雲のすぐ内側に風速極大があるという日本付近の

観測もある（高嶺ほか、 1998）。

6・目 、l., . 



園 22 6a 眼パターン（EIR画像） 図2-2-6b 二重眼の眼パターン（EIR直像）

D庁数＝6.0、2002年8月 16日OOUTC DT数＝4.0、2002年8月 16日19UTC

圃22 6c 二重眼のバンド状眼パターン（EIR画像） 図2-2-6d 眼パターン（EIR画像）

DT数＝4.0、2002年8月 16日21UTC DT数＝4.0、2002年8月 16日23UTC

園 2-2-6e 限パターン（EIR画像）

DT数＝5.0、2002年8月 17日07UTC
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(3）大きな眼

眼パターンで眼の直径が 0.75。以上だと

Dvorak法ではプラスの眼調整は適用されないが、

さらに直径が 1.5。以上になると眼パターンは採

用で、きずバンドパターン止なる。このような大き

な眼は二重眼と同じように、黒潮付近で見られる

ことがある。図 2-2-7は 2000年8月7日12UTC

の台風第8号の画像で、この後沖縄本島がすっぽ

りと入るくらいの大きな眼である。眼の直径は

1. 5。以上あり、これを眼パターンで解析するこ

とはできないが、仮に眼パターンで解析すると小

さな害1）れ目を無視して DG階調（黄土色）で最狭幅

を測るととができ（赤矢印）、E数＝4.5となる。

そこでバンドパターンで解析すると、雲バン ドの

長さは0.65 （上層雲の部分は除外しDG階調で測っ

た。赤線）でDT数は3.0となる。このように大き

な眼の場合、パターンの採り方でDT数が 1.5も変

わることがあるので注意が必要である。

図2-27 大きな眼のOT数（EIR画像）
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(4）急発達

Dvorak法において急発達する熱帯低気圧でも

T数の変化量は1日最大2.5を超えてはならない

が（T数が増加した結果T孟4.0になる場合）、実

際、には3.0以上の急激な発達を示す熱帯低気圧が

ある。図 22 8は2000年の台風第8号の赤外画像

(6時間毎）である。以下に各画像のDT数を示す。

• 7月 31日12UTC（図 a）はバンドパターンで DT

数＝l.0未満。

• 7月 31日18UTC（図 b）はバンドパターンで DT

数＝l.0未満。

• 8月 1日OOUTC（図c）はバンドパターンでDT数

=3. 0。
・8月1日06UTC（図d）はEMBEDパターンで、DT数

=5. Oo 

・8月1S 12UTC（図 e）はEMBEDパターンでOT数

=5. Oo 

・8月1日18UTC（図f）は眼パターンでDT数＝6.0。

しかし8月1日OOUTC以後のDT数は急増している

ので、DVORAK法の規則のためT数に採用できない。

そこで、まず過去のT数が妥当かどうか再解析を

する。それでも急発達に追いつかない場合は、規

則に合うよ うPT数やMET数を調整してT数に採用

することになる。

さらに雲パターンの規則もある。 1日06UTCは

EMBEDパターンだが 12時間前のT数が 1.0未満の

ためE胞団パターンは採用できず（図2-l-3aの2E

欄）、バンドパターンで解析するととになる。また

1日18UTCも24時間前のT数が1.0未満のため眼

パターンを採用できず（図2-13aの2C欄）、バン

ドパターンで解析する。

この事例ではT数が 1日で 1.0未満から 6.0ま

で増加しており、ここまで極端ではないにしても、

T数が1日3.0以上増加する熱帯低気圧は年に数

個ある。これらは雲域が小さく活発な熱帯低気圧

が多く、その雲域がすぐに小さなCDOを形成し眼

パターンとなる。少なくとも lOOOkmに及ぶような

雲域を持つ熱帯低気圧が急発達をした例はない。



(a) 7月 31日12UTC，バンドパターン DT<1. 0 

(c) 8月 1日OOUTC，バンドパターン DT=3.0 

(e) 8月 1日12UTC，凹BEDパターン DT=5.0 

図2-2-8 急発達（赤外画像）
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(b) 7月31f3 18UTC，バンドパターン DT<L0 

(d) 8月 1日06UTC, EMBEDノξターン DT=5.0 

(f) 8月1日18UTC，眼パターン DT=6.0 



(5）急衰弱

急発達と同様に急衰弱する場合も Dvorak法は

T数の変化量に制限をかけており、 1日最大 2.5

を超えられない（T数ミ4.0の場合）。しかし熱帯

低気圧が西進して台湾やフィ リピンのノレソン島な

どを横断すると急速に衰え、 T数が 1日3.0以上

減少することがある。図2-2-9は2000年の台風第

10号の赤外面像（6時間毎）である。この台風は8

月22日12UTC(a）に台湾の東にあり、この時のOT

数は6.5で、あった。 同日 18UTC(b）、台風は西北西

進し台湾の西岸に抜け眼が消滅してCDOも形がゆ

がんでしまった。23日OOUTC(c）はcooもなくなり、

06UTC(d）には中国大陸に上陸してバンドパタ」ン

でDT数 3.0（ノ〈ンド長0.6）左なり中心気圧も急上

(a) 22日12UTC920hPa 

(c) 23日00じT℃970hPa

図2-2-9 急嘩弱の赤外画像と中心気圧
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昇した。このDT数はT数として採用できないので、

PT数を許容される範囲内最小に決めてT数に採

用した。

台風は台湾 ・フィリピンの東で成熟期を迎え眼

パターンになるこ とが多い。これらの島には標高

3000m前後の山々があり、台風はここに上陸する

と急速に衰弱し眼パターンからいきなりバンドパ

ターンになる場合が多い。この時、 Dvorak法の規

則のためT数は急表弱に追いっかなくなるので、

まず過去のT数が妥当かどうか再解析をする。そ

れで、も急頃弱に追いつかない場合はMET数を急衰

弱（T数 24時間減少量＝l.5）で計算し、 T数がで

きるだけ小さくなるように調節した PT数をT数

とする。

(b) 22日18UTC950日a

(d) 23日06じTC985印a





第3章台風の中心位置推定＊

衛星画像による台風（との章では煩雑な記述を

避けるため、台風の強度に達していない熱帯低気

圧も含めて、一括して台風と記述する場合がある）

の解析では、台風に伴う雲域のパターン偲識が基

本になる。これは中心イ立置推定にも強度推定にも

共通している。 Dvorak(l984）は強度推定の手法開

発の中で、雲ノそターンをいくつかの基本的な類型に

まとめた。中，M立置推定のための雲パターンの解

釈にも Dvorakの示した方法が使われている。これ

は主と して画像上で台風の眼が見られない時、ど

のように中心を決めるかをモデノレ的に示したもの

である（図 2-1-1）。中心を示唆している対流雲の

幅の広し、バンドや対流雲列の曲率から、それらの

共通する曲率中心を台風の中心とする考え方であ

る。 中，M立置の推定にはとの他に、雲画像の動画

が有効である。また、雲パターンの認識は中，M立

置推定と共に、 後に述べる中心イ立置推定精度、雲

システムサイズを解析する上でも重要な要素にな

っている。

台風の雲パターンは大きく分けて、 Cbクラスタ

ー、バンド、 coo、眼、シヤ一、下層雲渦の6つに

分類される。実際の中心角特庁においては、これが

さらに細分化される（表 3-1-1）。台風の雲パター

ンは、発生期、 発達期、最盛期、衰弱期などの、

そのライフステージに応じて変わってし、く。この

ため、雲ノξターンを識別するためには、長時間の

雲画像の変化を動画により把握し、台風がどのス

テージにあるのかを知っておく ことが重要である。

角特庁者はこれらを踏まえた上で、角執庁したい雲の

形に特徴のはっきりした雲パターンを順に当ては

めていき、パターンを決定してして。

表3-11 台風中川立置推定の雲ドターンとその鞘数

ステージ 雲パターン
台風中心の

雲パターンの特徴
雲パターン

Unorganized 中，M寸近にCbクアスターが散在している。

Cbクラスター
Cb-Cluster 

発生期
Organized Cbクアスターが組織化して、バンドパターンへの移行期。
Cb-Cluster 

下層雲渦 下層雲のみによるf札 （Lowlevel cloud vortex) 

下層雲渦か 風の鉛直シヤーが大きい時に現れ、下層雲列により決定される
シヤー シヤー 中心と濃密な雲域がずれている。

パンド パンド 中心を示唆するような曲率を持つ雲バンドがある。

発達期 Distinctαぬ
中心を取り巻くほぼ円形の濃密雲域（COO）で少なくとも、一端が
明瞭な縁を持つ。

CDO 

Indistinct CDO cooの境界がRAGGEDか、一様なキメをしていない。

Distinct Small 直径が40回以内の大きさの目見
Eye 

Distinct Large 直径が40加を超える大きさの眼。
最盛期 H良 Eye 

Ragged Eye 
眼を形成している雲の壁が不規則な形状をしているか、中に別
な雲を含んでいるD

Banding Eye 眼を一周以上する雲バンドがある。
ノくンド パンド 中心を示唆するような曲率を持つ雲バンドがある。

シヤー
風の鉛直シヤーが大きい時に現れ、 下層雲列により決定される

衰弱期 下圏雲渦か 中心と濃密な雲域がずすしてし、る。
下層雲渦 シヤー 下層雲のみによる札 （Lowlevel cloud vortex) 

EXL 温剤低気圧に移行しつつある。

＊亀井孝志、 山本浩之（現 名古屋地方気象台）
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具体的には、眼→ CDO→下層雲渦・シヤー→

バンド→ Cbクラスターという順番にパターン

を当てはめ、一致したものを雲パターンに決定し、

どのパターンとも一致しない場合に限って、

Unknownとする（図3-1-1）。また、雲パターンは常

に変化するため、角軌庁した時が変化の途中にあた

り、両方の相教を持っている場合がある。このよ

うな場合には、これまでの変化の過程、今後の推

移を予想して決定してして。

ここでは、台風の各雲パターンの特徴とその解

析法を、最近の画像を用いて典型的な事例及び判

断の難しい事例として紹介し、ステージ毎の台風

中心推定方法について述べる。また、台風の中心

位置推定精度と雲システムサイズの測定方法につ

いても簡単に触れる。

.パタ』ン決定のための浪れ図

眼パターン

CDOパターン

下層雲渦パターン

or 

シヤーパターン

バンドパターン

Cbクラスターパターン

no 

図3ート1雲メターン決定のための流れ図
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3. 1雲パターンの特徴

(l)Cbクラスターパターン

台風の発生期に見られ、 Cbクラスターの鞘敷か

ら次の二つのパターンに細分化される。

①Unorganized Cb-Cluster（組織化されていない

Cbクラスター）

緩し沖底気圧性循環を伴った Cbクラスターが中

心付近に散在している。

⑫ rganized Cb-Cluster （組織化されたCbクラス

ター）

Cbクラスターが組織化して比較的回転中心も

明瞭、①より発達した状態で、バンドパターンへ

の移行期にある。

(2）バンドパターン（湾曲したバンドJtターン）

台風の発達期、衰弱期に見られ、 Cbクラスター

パターンより車且織化が進み、発達している。中心

を示唆する、または、中心を取り巻くような曲率

を持った対流雲バンドがある。

(3) CDOパターン

台風としてかなり発達した段階に見られ、 Cbク

ラスターパターンやバンドパターンよりさらに発

達している。中心を示唆する低気圧性曲率を持っ

た雲バンド上に、中心を取り巻くほぼ円形の濃密

な雲域（COO）が形成されたものである。その境界や

形の明瞭度から次の二つのパターンに細分化され

る。

①Indistinct COO（不明瞭なCOO)

cooの境界が全般的に不規則か不明瞭で、雲頂

表面も一様なキメをしていない。

R:>i st inc t CDO （明瞭なCDO)

CDOの少なくとも一端が明瞭な縁を持つ。①よ

り発達した状態である。

(4）眼パターン

台風としての最盛期に見られ、赤外画像では、

眼は冷たい濃密な雲域の中に見られる相対的に暖

かい部分で表現される。眼の大きさは通常直径20

～200kmで、発達段階によって異なる。一般に台風

の眼は、形成初期に大きく、発遣するにつれて小

さな円形となり、衰弱とともに再び大きくなり、

楕円形となることが多い。眼の形状、大きさから

次の四つのパターンに細分化され、！｜買に①が最も

強く、④が弱い。

①Distinct Small Eye （明瞭な小さな眼）

直径が40km以内の小さな目見
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②Distinct Large Eye（明瞭な大きな眼）

直径が40kmを超える大きな眼。

@Ragged Eye（不規則な眼）

眼を形成している雲の壁が不規則な形状をし

ている。または眼の中に別の雲を含んでいる。

④!Banding Eye （バンド状眼）

中心を一周以上取り巻く雲ノ号ンドがあり、眼を

形成している。

(5）下層雲渦かシヤ－1tターン

①シヤーパターン

台風の発生期から発達期、及び衰弱期に風の鉛

直シヤーが大きい時に現れ、下層雲列の曲率によ

り決定される中心と濃密な雲域がずれている場合

をいう。台風としては弱い状態で、これが強まる

と下層雲列は低気圧性曲率を増して同心円状に並

び、その曲率の中心が濃密な雲域の縁に接近して

いく。逆に鉛直シヤーの影響が次第に強まる時は、

下層雲列の曲率中心が濃密な雲域から離れていく。

このような場合、 台風は衰弱傾向にあることを示

唆している。

②下層雲渦パターン

台風の発生期、 または衰弱期に見られ、下層雲

のみによる雲渦である。シヤーパターンと比べて、

さらに台風が衰弱して風の鉛直シヤーの影響が強

まり、 下層雲列の曲率中心が濃密な雲域から比較

的高齢Lた位置にある場合で、下層渦の中1l,vf寸近に

濃密な雲域が点在する程度の場合もこのパターン

に含まれる。台風から熱帯低気圧、？且制低気圧に

衰弱する過程に多く現れる。

(6) Unknown 

(1）から（5）のどの雲パターンとも一致しない場

合にはUnknownとする。

(7）紛らわしい二つの雲パターンについて

二つの雲パターンで、迷った場合は、その時の状

況で判断するが、以下に特に迷う雲パターンにつ

いて、 一応の判断の目安を述べる。

CIX:bクラスターパターンとバンドパターン

中心を指向する雲バンドが中心付近の Cbクラ

スターと連続性を持っているか否かで判断する。

バンド状のCbクラスターがあっても、その曲率は

緩い循環を示唆する程度で、中心付近のCbクラス

ターとも連続性がない場合は Cbクラスターパタ

ーンを採用する。連続性を持つCbクラスターの雲

バンドが中心を示唆する曲率を持っている、また



は、中，Mす近の循環を示唆する曲率を持っている

場合はバンドパターンを採用する。また、中心を

示唆するCbクラスターの雲バンド、が、動画によっ

て比較的持続性が認められる場合でも、バンドパ

ターンと判断する。

②バンドパターンとCDOパターン

中心付近の円形度を持った Cbクラスターが持

続性を持っているか否かで判断する。台風の中心

付近で円形度を持った Cbクラスターが発達して

も、持続性がない場合はバンドノ4ターンを採用す

る。中心を内包する Cbクラスターが円形度を持ち、

比較的持続性があると認められた場合には、 coo
パターンを採用する。

③Ragged EyeパターンとBandingEye パターン

眼が不明瞭な場合に判断が難しくなるが、 CDO

があるか否かで判断する。中，M寸近の濃密な雲域

にほとんど隙聞がなく、 CDO と認め られれば

Ragged Eyeパターンを採用する。中心付近の濃密

な雲域に、隙聞を伴ったバンド構造が一周以上見

られるような場合は、 BandingEyeパターンを採

用する。

3. 2典型的な雲パターンの事例

(1)Cbクラスターパターン

中心を指向している対流雲列が見られる場合

には、この曲率から中心が決定できる。しかし、

Cbクラスターパターンは、熱帯低気圧としてまだ

十分に発達していない段階であり、中心を明確に

示唆する雲列や下層雲渦がないことが多いため、

静止画像のみで中心を決めることは困難である。

このような場合でも、雲画像の動画から回転中心

がわかることがあり、中心推定に有効である。ま

た、動画による回転中心がわからない場合には、

中心を示唆していると思われる最も雲頂高度の高

いCb付近や熱帯低気圧の上層発散に伴って、中心

付近のCbクラスターから吹き出している Ciの曲

率から、中心が推定できる場合がある。

⑪Jnorganized Cb--<::luster 

(a）図3-2-1は2003年 1月23日06U1℃の赤外画像

と可視画像である。この事例では、まだ台風の強

さに達していない。雲域内に出緩やかな曲率を持

ったCbクラスターが見られるが、この曲率から熱

帯低気圧の中心は決められない。しかし、動画で

の対流雲の動きから中心を決定することができる。
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(b）図3-2-2は2002年 10月26日03UTCの画像で

ある。この事例も、まだ台風の強さに達していな

い。図から中心を指向している対祈直列が見られ

るが、この対流雲列は中1Lvf寸近への巻き込みが弱

く、この曲率のみでは中心推定の糟度があまりよ

くない。しかし、動画を併用することにより、中

心を決定することができる。

②Organized Cb--<::luster 

(a）図3-2-3は2003年4月12日06UTCの台風第2

号の画像である。台風としてやや組織化が進み、

中心を指向しているこつの対流雲列が見られる。

二つの対流雲列の曲率と中，M寸近の Cbクラスタ

ーが低気圧性の回転を示しているので、 これらを

基に台風の中心を決定できる。

(b）図3-2-4は2002年6月29日OOUTCの台風第6

号の画像である。Cbクラスターの組識化が進み、

可視画像からはバンドパターンにも見えるが、赤

外画像ではまだ明瞭な雲バンド構造は見られない。

バンドパターンへの移行期にあるといえる。 中心

を指向している対流雲列の曲率から、中心を決定

する。

次項からの図で用いる記号の説明

ー：眼のない台風（台風に発達する前の熱帯低気圧を含む）

の中，b

G：眼のある台風の中心

.....B..J3....：雲バンド軸または対務理列

あ：メソ3スケールの下層渦

（眼パターンは中心が明瞭なため、中心を示す官包号を省略）



図3-2-1 Unorganized Cb℃lusterパターン（a) 赤外画像、（左）と司覗画像（右）

図3-2-2 Unorganized Cb-Clusterパタ｝ン（b) 赤外画像（左）と可視画像（右）

ι 一一一一
図3-2-3 Or伊nizedCb-Clusterパターン（a) 赤外画像（左）と可視画像（右）
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図3-2-4 Organiz巴dCbーClusterパターン（b) 赤外画像（左）と可視画像（右）

図32 5 バンド‘パターン（a) 赤外画像（左）と可視画像（右）

図3-2--6 バンド、パターン（b) 赤外画像（左）と可視画像（右）
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Q; 

図3-2-7 バンドパターン（c) 赤外箇像（左）ど可視画像（右）

九
υ

図3-2-8 Indistinct C凶パターン

図3-2-9 Distinct C凶パターン（a) 赤外画像（左）と可視画像（右）
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図3-2-10 Distinct C即パターン（b) 赤外画像（左）と可視画像（右）

図3-2-11 Distinct Small Eyeパターン赤外画像（左）と可視商像（右）

：噌晶 ・ー ず な四隅恥－－－＇ 掴州 議欄ぷム
図3-2-12 Distinct L~rge Eyeパターン赤外画像（左）と可視画像（右）
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図3-213 Ragged Eyeパターン 赤外画像（左）と可視画像（右）

一 位乱

図3-2-14 Banding Eyeパターン赤外画像（左）左可視画像（右）

図3-2-15 シヤーパターン赤外画像（左）左可視画像（右）
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(2）バンドパターン

中心を指向する湾曲した雲バンドの曲率から決

定する。考えられる中心の位置付近に対す直列の

併合がある場合は、併合点を台風中心とする。ま

た、湾曲した雲バンドがコンマ状に巻き込んでい

る場合には、台風中心は雲がンドの反時計回りの

終わり（コンマの頭）の部分の雲バンドの内縁付近

に位置する。

(a）図3-2-5は2001年7月24日OOUTCの台風第7

号の画像である。赤外画像ではあまり明瞭ではな

いが、可視画像を見ると厚い雲域の中に曲率を持

った雲バン ド（A）が明瞭にわかる。また、可視画

像で北西からの対流雲列（B）の入り込みも見られ

る。これらの中心を指向する雲バンドと対流雲列

の曲率から中心を決定する。

(b）図3-2-6は2001年 10月 15日OOUTCの台風第

21号の画像である。中心を指向するこつの巴状雲

バンドの曲率から決定する。

(C）図 3-2-7は2002年8月24日OOUTCの台風第

15号の画像、である。 中心を指向する雲バンドが明

瞭に見られるが、まだ一周以上していないため、

Banding Eyeパターンではない。中心はこの雲バ

ンドの最も曲率が大きい部分に内接する破線円の

中心に決定できる。

(3)COOパターン

小さなCOO（豆1.5。）の場合はcooの中心を台風

中心とする。大きなCOO(>1. 5° ）の場合はcooか

ら吹き出すCiの弧によって、あるいはC閃 の中の

より雲頂高度の高い Cb付近に決定できる場合が

ある。また、形成されつつある眼、消滅後の眼の

痩跡は有力な根拠である。

①Indistinct CDO 

図3-2-8は2001年7月28日OOUTCの台風第8

号の画像である。可視画像からC即 の雲頂部が白

く滑らかに見えるが、境界が不明瞭である。 coo
は中心に巻き込むバンドの形状を残しているので、

二つのバンドの曲率から中心を決定する。

RDistinct COO 

(a）図3-2-9は2001年7月29日03UTCの台風第8

号の画像である。可視画像からcooの雲頂部が白

く滑らかに見え、一端が明瞭な縁を持っているの

がわかる。中心は形成されつつある眼に決定する。

(b）図3-2-10は2002年7月24日06UTCの台風第

11号の画像である。破線円で示される小さな
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COO（壬1.50 ）のため、 CDOの中心を台風中心とす

る。

(4）眼パターン

眼（明瞭な小さな眼、明瞭な大きな眼、不規則

な眼、雲バンドで形成された眼）の中心、または眼

の壁雲の一部で示される曲率中心を台風中心とす

る。眼の中の雲や細かな下層雲渦にとらわれては

ならない。

①1Distinct Small Eye 

図3-2-11は2002年5月 19日OOUTCの台風第

3号の画像である。 CDOの中に明瞭な小さな眼を

形成しているので、中心はこの眼の中心に決定す

る。

②Distinct Large Eye 

図3-2-12は2002年 7月 13日06凹Cの台風第

7号の画像である。cooの中に明瞭な大きな眼を

形成しているので、中心はこの眼の中心に決定す

る。

③1Ragged Eye 

図3-2-13は2003年4月 19日OOUTCの台風第

2号の画像である。 CDOの中に不明瞭ではあるが、

眼を形成しているので、中心はこの眼の中心に決

定する。

④!Ban di昭 Eye

図3-2-14は2003年4月 14日03UTCの台風第

2号の画像である。雲バンドは中心に向かって渦

状に巻き込んでいるので、 中心は雲バンドで形成

された眼の中心に決定する。

(5）下層雲渦かシヤーパターン

①シヤーノ号ターン

下層雲渦の中心がわかる場合は、この中心を台

風中心とする。また、下層雲禍の中心がわからな

い場合には、中心を示唆する対流雲列や下層雲列

の曲率から決走する。

図 3-2-15は2002年7月26日06UTCの台風第

11号の画像である。赤外画像では中心を示唆する

下層雲列が明瞭に見られないので、赤外画像のみ

で中心を決定することは難しい。しかし、可視画

像では、低気圧性に湾曲した下層雲列が明瞭にわ

かり、やや不明瞭だが下層雲渦の中心が特定でき

る。中心はこの下層雲渦の中心に決定する。

赤外画像から台風中心の北東側に Cbを含む濃

密な雲域が見られ、可視画像では下層の渦循環が

取り残されているのがわかる。台風に巻き込む風



の影響を受けていないと思われる図中A x印

(OSAN）の高層観測実況を図3-2-16に示す。図から

400hPa付近を境にそれより下層では南東風、上層

では南西風で、 400hPa付近では南東の風が lOkt

に対して、 150hPa付近では南西の風50ktが観測

されており、 上層と下層の鉛直シヤーが大きいこ

とがわかる。このため、中心（下層雲渦）は濃密な

雲域の風上憤lj（南側）に位置していると考えられる。

シヤーパターンは、このように風の鉛直シヤーが

大きい場合に現れる。

②下層雲渦ノ号ターン

下層雲禍パターンは下層禍が明瞭なため、中心

は下層雲渦の中心に決定する。

図32 17は2003年4月23日06UTCの台風第2号

の画像である。赤外画像から中心の北東側にCb

域（A）が見えるが、 Cb域の規模が小さいのでシヤ

ーパターンではなく、 下層雲渦パターンとする。

中心は下層雲渦の中心に決定できる。

図32 17 下層雲滑v｛ターン赤外画像（左）と可視画像（右）

47122 OSAN AB (U/A) 
｛立置： 37.10N127.00E 海扱： 52m

2002-07-26 06UTC 
hPa 

指
割
川
一
一

－
 

I J 1 I I I I 

，－－，－ーー「ー・；－－－，－－－，・・3’ーー

-60 -40 -20 0 20℃ 

一一気温 ーーー露点温度

図3-2-16 A地点（OSAN）の高層観測j実況
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3.3判断の難しい事例

(l)盛衰するCbクラスター

図3-3-1は2000年8月10日21UTCの台風第9

号の画像である。盛衰する Cbを台風の中心として

追跡すると台風の経路Bのように蛇行した解析に

なる。台風が進行方向を大きく変える状況として、

転向点付近に差しかかった場合と動きが遅くなっ

て迷走している場合とが考えられる。この例のよ

うに、台風が順調に進んでいる場合には、蛇行す

ることは考えにくい。 Cbクラスターパターンでは、

Cbが盛衰を繰り返す場合が多いため、Cbの発生点

をそのまま台風中心として追跡する時には注意が

必要である。 Cbの盛衰を考慮して再角軌庁した結果

が、台風の経路Aである。

図33 1 盛衰するCbクラスター赤外面像

(2）眼の中に見られる小さな下層渦

図3-32は2002年8月30日OlUTCの台風第15

号の画像である。赤外画像からはわからないが、

台風の眼を拡大した可視画像では、大きな眼の中

に小さな下層渦が四つ（ふ： a,b, c, d）見える。台

風の眼が大きな場合には、眼の中に小さな下層渦

ができることがあるが これを台風の中心とはせ

ず、大きな眼の中，e;( 9 : A）を台風の中心に決定

する。

(3）複数のβ渦

図3-33は 2000年8月 28日03UTCの台風第 12

号の画像である。 可視画像からメソ3スケールの

下層渦（あ； a,b）が見えるが、台風の大きな循環
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の中でできた持続性のなし、小規模な渦と考えられ

る。また、全体の回転中心とメソ戸スケーノレの下

層渦の位置が書留してし、るため、この渦の中心を台

風中心とは決定できない。この事例では、湾曲し

た雲バンドがコンマ状に巻き込んでいるため、中

心は雲バンドの終わりの内縁付近に位置し、 A

（争）に中心が決定できる。

(4）夜間のシヤーパターン

台風が中緯度帯まで北上すると、次第に偏西風

による鉛直シヤーの影響を受けるようになる。そ

の結果、これまで中心構造を形成していた活発な

対流雲を含む背の高い雲域と下層の渦循環とが分

離してしまう現象が起きる。シヤーパターンはこ

のような状況に多く王尉1 特に台風から温帯低気

圧に変化してし、く過程で掛もやすい。

例えば、眼パターンやCDOパターンから急速に

衰弱し、対祈虐を含む背の高い雲域の動きが加速

している場合や、これまでの移動方向と比べ東よ

りに流されている場合などは、偏西風の影響を受

けていることを示している。このような場合には、

台風中心の西側の雲域が次第に消散し、その西縁

が南北に直線状に変形してくる特徴を持つことが

あり （図33 4左側のC）、シヤーパターンへの変

化の前兆として捕らえることができる。

夜間において赤外画像のみの場合には、中心を

示唆する下層雲列が見えないととが多く、活発な

対流雲を含む背の高い雲域を雲システムの中心と

して追跡してしまい、大きな誤差を生じるととが

ある。今までの経路からの外挿位置と突然大きく

ずれる時は、十分な注意が必要である。また、地

上気象実況や気象レーダー、QuikSCAT衛星による

海上風データなど他の観測資料を有効に利用して、

雲解析から求めた台風中心と観測実況との対応や、

赤外画像ではわかり難い下層雲の動きの把握に努

める必要がある。図 3-3-4は 2002年 10月1日

18UTCの台風第21号の画像である。との事例では、

図中B( x）の背の高い雲域を中心として追跡し

てしまいがちだが、地上気象実況（圏3-3-4右側）

からはA（争）付近に中心が解析できる。



図3-3-2 限の中に見られる小さな下層渦赤外画像（左）と眼を拡大した可視画像（右）

ふはメソ8スケールの下層渦を示す

＼タ

図3-3-3 複数の8-Z1向赤外画像、（左）と可視画像（右）

国3-3-4 夜間のシヤーパターン 赤外画像（左）と地上観測実況との対応（右）
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定した中，M立置（ベストトラック）とは、熱帯低気

圧の強度に応じた雲ノξターンよって、中心精度が

大きく変わるととがわかった。このように台風の

中心位置推定精度の解析は、 雲パターンと密接な

関係があり、根拠をもって中心を推定できる範囲

として、台風の雲パターンによって測定方法が決

められている（図 3-4-1）。但し、中心を推定する

根拠が不確かな場合には、 不明とする。

中心位置推定精度とは複数個の台風中心が推

定される場合に、中心がほぼ90%含まれると予想

される範囲を円の直径で表わしたものである。

3.4中心位置推定精度と雲システムサイズ

衛星画像から推定した熱帯低気圧の中心位置

・強度などの特性は、 WMO（世界気象機関）で定めた

SAREP(Code for REPorting synoptic inter-

pretation of cloud data obtained by meteoro-

logical ~tellite ：気象衛星資料実況通報式）で

、園内・国外の気象機関へ通報されている。SAREP 

には熱帯低気圧の特性を表す要素として、 中，L_.vf立

置推定精度と雲システムサイズも含まれる。

(1）中心位置推定精度

熱帯低気圧の雲パタ←ンによる中b（＇立置推定

精度を調査した結果（萩原、 1984）によると、 SAREP

で通報された台風中，M立置と気象庁で後日最終決

眼パターン（BandingEyeを除く） バンドパターン

一一 一一一一一一一一J相互の雲バンドの曲率によ
ってできる円の直径を測定

雲バンド頭頂部と暖域終点
を結ぶ2点聞の距離を測定

眼の最大直径を測定
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(2）雲システムサイズ

雲システムサイズとは、台風の中心を取り巻い

て連続して柄主する濃密な雲域を円形にまとめた

場合の円の直径である。下層雲渦パターンのよう

に、 中心付近に濃密な雲域がない場合には、雲シ

ステムサイズを不明（Unknown）とする。

図3-4-2は、バンドパターンの雲システムサイ

ズを測定した例である。図中の硫棟円の直径が雲

システムサイズになる。また、図 3-4-3は、 Cbク

ラスターパターンの例である。との例では濃密な

雲域（A）を雲域の隙間（B）に埋め込み、濃密な雲

域を破線円のような円形にまとめて、雲システム

サイズを測定する。

図3-4-2 雲システムサイズの測定（バンドパターン） 赤外画像（左）と可視画像（右）

図3-4-3 雲システムサイズの測定（Cbクラスターパターン） 赤外画像（左）と可視画像（右）
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第4章 熱帯・亜熱帯の画像に見られる現象

静止気象衛星で熱帯 ・亜熱帯地方を常時監視し

ていると、熱帯低気圧以外にも色々な現象が見ら

れる。以下にGMS画像で見られた現象で、商像と

して比較的明瞭な現象をいくつか紹介する。

4. 1雲・水蒸気分布の日変化及び季節変化＊

(1)雲分布に見られる日変化

気象衛星画像を数日間について毎時間の動画な

どで観察すると、熱帯・亜熱帯の雲分布に日変化

があることに気が付く。なかでも降水と密接な関

係のある活発な対流雲の分布（雲域の面積と雲頂

高度）の日変化は、海洋上と陸上とでその現れ方が

異なる。雲分布の日変化については、気象衛星に

よる雲画像が利用できる前から、地上での観測に

より知られていた。

今回、 GMS両像の赤外データを用いて東南アジ

アから太平洋中部熱帯域における雲の特性を調査

した（詳細省略）。この結果によると、太平洋上は

夜間に対流活動が盛んになり、－80℃以下の TBB

を持つ積乱雲が多く出現する。この強い対流活動

は夜間に数回の極大を持ち、この強い対流雲域か

ら外側に向かい雲域が薄くなりながら拡大する。

より暖かいTBB値の雲域ほどその面積が極大とな

る時刻が遅く なる。一方、東南アジア地域（大陸）

ではこの様子は異なり、午後から夕方にかけて発

生した積乱雲によって冷たいTBB値の面積が極大

となる。

また、 上回 （1981)によると、陸上では、早朝

(04LST）に雲頂高度850hPaで雲活動のピークが見

られ、時間とともに上へ移り、 06～07LSTには

500hPaでピークが見られるが、その後のピークは

ない。その後、 15～18LSTにも 350～200hPaでピ

ークが見られる。

図4-1-1 雲分布の日変化（赤外画像） 上： 2002年8月24日21UTC 下 ：同25日09UTC

＊牧野佐知子
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この他、衛星画像を用いた過去の調査例はいく

つかあり、これらの調査結果から、海洋上におい

ては、対流雲の活動が最大になる時間帯は早朝の

06LST頃であり、雲域の面積は最大時には最小時

のおよそ l.7倍という調査もある（Browneret 

al., 1977）。一方、陸上では、早朝に対流活動のピ

ークが見られ、さらに日射による地表の昇温のた

めに発生した積乱雲により、午後にもピークが存

在する。

熱帯·~熱帯における雲分布の日変化の一例と

して、図 4-1-1に 2002年8月 24日21UTCと25

日09UTCの赤外画像を示す。図4-1-2は、図4-1-1

のインドシナ半島およびフィリピン諸島付近の拡

大図である。これら4枚の画像を比較して、最も

明瞭な変化は、午後の陸上（大きな島）で、 16～

17LSTにあたるインドシナ半島やフィリピン諸島

での活発な対流雲の増加である。早朝にあたる

21UTCの赤外画像では灰色の雲域が主であるが、

午後にあたる 09UTCの画像では、白く輝いた塊状

の積乱雲が多数発生して拡がっている。逆に、夜

間から早朝にかけて海上で発達した対流雲を含む

雲域（図4-1-1のA）や台風第15号に伴う雲域（B)

は、 09UTC(17～19LST）には減少してやや衰弱して

いるように見える。これらの日変化の違いの原因

として、海洋上と陸上とでの日射による加熱効果

の差や供給される水蒸気の量の差などによるもの

と考えられる。

図4-1-2 インドシナ半島およびフィリ ピン諸島付近の拡大図（赤外画像）

左： 2002年8月24日21UTC/04～05LST

右； 2002年8月25日09UTC/16～17LST
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(2）雲・水蒸気分布に見られる季節変化

気象衛星画像の雲分布には、熱帯.fl[熱帯地方

でも季節変化が見られる。各季節の代表的な雲分

布が見られる赤外画像を図4-1-3から図4-1-6に

示し、 北半球を主体にその変化を見る。

図4-1-3は、北半球の春の例で2002年 5月9日

OOUTCの赤外画像である。インドシナ半島の西に活

発な雲域がある。この雲域はしだいに北へ移り、

東南アジア地方のモンスーン入りが近いことを示

唆している。この雲域からほぼ 5N～IONに沿って

熱帯収束帯（ITCZ）に対応する雲域（以下、「ITCZ雲

域jとする）が東に伸びている。この雲域の北側は

太平洋高気圧に覆われており雲は少ない。ニュー

図4-1-3 2002年5月9日OOUTC 赤外画像

図4-1-4 2002年8月12日OOUTC 赤外画像
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ギニア付近から南東に延びる雲ノ〈ンドは、南太平

洋収束帯（SouthPacific Convergence Zone）に対

応する雲域（以下、「SPCZ雲域Jとする）である。一

方、インド洋では、赤道の南側にITCZ雲域が形成

されており、スマトラ島の西に活発な雲域がある。

この雲域は、後にTropicalCyclone(ERROL(24S)) 

に発達している。

図 4-14は、同じく夏の例として 2002年8月

12日OOUTCの赤外画像である。 5月にインドシナ

半島の西にあった活発な領域は北へ移りベンガル

湾北部に広がっており、この地域が夏のモンスー

ンに入っていることを示している。熱帯の雲域の

この北への移動は、夏季の大きな加熱により比熱



が小さい大陸は海洋よりも暖かくなり低圧部どな

ることによって号｜き起こされている。この地域の

季節変化は、 熱帯 ・亜熱帯域の他の地域に比べ最

も顕著である。 ITCZ雲域は5月よりも北側に位置

し、 ION付近に活発な対流雲が散在している。 ITCZ

雲域には、東西に 1000～2000kmほどの間隔で活発

な領域があり、その一部が台風に発達している。

フィジピンの東の TD(A）やそのはるか東の台風

第 13号（B）も、 この活発な領域から発生・発達し

北上したもので、ある。 一方、 南半球側の ITCZ雲域

は、ほとんど確認するととができない。そして、

SPCZ雲域は東へ移り、春の例と比較すると不活発

となり、南半球は全般にわたって活発な対流雲が

少ない。

図4-1-5 2002年 11月 17日OOUTC 赤外画像

図4-1-6 2003年2月 19日OOUTC 赤外画像

91 

図4-1-5は、同じく秩の例として 2002年 11月

17日OOUTCの赤外画像である。ベンガノレ湾付近に

は、ほとんど雲は見られず、この地域が乾季に入

っていることを示している。 ITCZ雲域は、 8月に

比べて南側に位置し、 150E以西では赤道付近で雲

が活発である。 150E以東では赤道をはさんで南北

にITCZ雲域と SPCZ雲域が見られる。北半球、南

半球ともに全般にわたって活発な対流雲が少ない。

図 4-1-6は、同じく冬の例として 2003年2月

19日OOUTCの赤外画像である。ベンガノレ湾付近で、

さらに雲が少なくなり、 北半球全般にわたって活

発な対流雲が少ない。 ITCZ雲域は、南半球側にあ

り、 8月の画像と好対照である。ニューギニア付



図4-1-7 2002年8月 12日OOUTC 水蒸気画像

近から南東に延びる雲ノ〈ンドは、 SPCZ雲域である。

園4-1-7、8は、図4-14、6とそれぞれ同日時

の水蒸気画像で、あるO 図4-1-7では、冬季である

南半球には大規模なH齢、領域（暗域）が拡がってお

り、夏季である北半球の熱帯 ・亜熱帯地方にはい

くつかの擾乱が見られる 一方、図 41 8は、北

半球には大規模な暗域が拡がっており、南半球に

は小規模な擾舌しが見られ、赤外画像と同様に8月

の水蒸気画像と対照的である。

(3）雲量分布図に見られる季節変化

熱帯・亜熱帯の雲分布は日々変化しており、前

項に示した代表的な雲分布が毎日見られるわけで

はない。季節の特徴をさらに明確にするため、夏

及び冬の月平均雲量分布図を図 4-1-9及び図

4-1-10 に示す。これらの図は、 3時間ごとに観測

された 1日8回（00,03, 06, 09, 12, 15, 18, 21UTC）の

赤外データ（時別値）から日平均値（全時間帯の平

均）を出し、その日平均値の月平均として算出し、

全雲量を 100%として表わしたものである。曜影

の部分が雲量70%以上、縦線の部分が雲量30%以

下を示している。

図4-19は、 2001年8月の月平均雲量分布図で

ある。インドシナ半島付近のモンスーン域や末平

洋の熱帯擾乱等に伴う雲量の多い領域が北半球に

顕著に現れている。図4-1-4に示すような8月の

ある日時の画像では、 ITCZ雲域ょには雲の多い所

と少ない所が交互に存在しているが、月平均雲量
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図4-1-82003年2月 19日OOUTC 水蒸気画像

分布図では、雲量の多い部分が lON付近に東西に

伸びており、 ITCZに対応していると認識できる。

圃4-1-10は、 2001年2月の月平均雲量分布図

である。北半球側では全般に雲量が少なく、 150E

以東の lON～20Nにかげでは雲量が 30%以下とな

っており、太平洋高気圧との対応が上い。また、

インドシナ半島付近も雲量が 30%以下となって

おり、との地域が乾季に入っていることが顕著に

現れている。

以上のように、熱帯・亜熱帯地方でも明瞭な季

節変化が起きていることがわかる。
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4.2上層の現象＊

(1) ITCZのフレアアップ

フレアアップ。は冬季の熱帯域における重要な現

象のひとつで、 ITCZの雲域（対流雲）から上・中層

雲が中緯度に急速に拡大する現象であり、降水を

伴う。フレアアップは亜熱帯域にほぼ定常的に存

在する高庄帯が気圧の谷の深まりにより東西に分

断されたとき発生し、これによりトラフ前面の南

寄りの風によって熱帯域の雲域（大気）が中緯度ま

で運ばれる。

図42 la～cは2002年2月12日12UTC～13日

12UTCの12時間毎の赤外画像、図4-2-2は 13日

OOUTCの 200hPa天気図である。図 4-2la(12日

12UTC）では上中層雲域が ITCZの北側に形成され、

巻雲のバンド（A）が伸びている。このような雲域

はITCZ近辺では一般的であり、通常はあまり持続

せず領域も拡がらない。しかし、上層トラフとジ

ェット気流がITCZ付近まで南下すると、フレアア

ップが起こる。図4-2-lb(13日OOUTC）では中層雲

域（M）は北東方向へ拡がり、フレアアップの雲ノ〈

ターンが形成される。図4-2-lc(l3日12UTC）まで

には、雲域の北縁は北ハ盛り上がりながら北東方

向へ拡がり、雲域の雲頂高度は更に高くなり、フ

レアアップが継続しているo その後、フレアアッ

プの雲パターンが崩れ、雲域の北縁が東西走向と

なった頃には上層トラフは浅まり、ジェット気流

は東西走向に変わった（画像、天気図省略）。

Dvorak & Smigiel ski (1992）は、衛星画像から見

たフレアアップ。の形成と消滅を次のようにまとめ

ている。

①亜熱帯域で上層 トラフが深まる。

②巻雲と中層雲が ITCZから極方向に向かつて拡

がり、雲域の極側の縁が明瞭となる。

③雲域の縁どトラフ前面のジェット気流は走向が

南北に立ってきて、 風速の極大域がより低い高度

に出現する。

④上流側のジェット気流が東西走向に変る（通常

は風速も減少、する）と、フレアアップが消滅し始め

る。

⑤フレアアッフ。が弱まるに伴い、雲域の極側の縁

は東西走向に変わって、雲頂高度は低くなり、雲

パターンが崩れる。

＠雲域は消滅しながら東へ加速して移動する。

＊柿本太三、吉田資朗（現 予報部情報システム課）

圃4-2-la（上）'b （中）, c （下）
2002年2..Fl12日12UTC～13日12UTCの赤外画像

図4-2-22002年2月13日OOUTC200hPa GSM風速分布図
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(2）中緯度偏西風帯トラフの切離と UCL

赤外画像や水蒸気画像の毎時動酉を観察すると、

中緯度偏西風帯のトラフが深まって、これに対応

する雲バンドの南へ伸びた底部が切離され、低気

圧性に回転しながら低緯度帯に南下するのがたび

たび見られる。この渦は、高層資料によると、土

層に寒気を伴った低気圧で、このような熱帯域ま

たは亜熱帯域で解析される低気圧を UCLと呼ぶ

(Shim<imura, 1981）。

UCLは中心付涯の対流圏上層に寒気核を持って

いるため、大気の成層が不安定で対流雲を伴うこ

とが多い。このようなUCLの例を図42 3,4a,4b 

(2002年6月 17日21日C）で見る。 図4← 23 2002年6月17日21UTC水蒸気画像

水蒸気画像には20Nl70E付近にUCLに伴う渦の I'.....，..』マー 戸 作

中心が見られる。赤外画像ではそのUCLの中心付

近にま止まったぞノレ状の対流雲Aが見られ、かな

Eこ巻雲を伴っている。同日の12UTC200hPa天気

図（省略）においても、この付近で寒気核の確認が

できる。また同時刻の拡大した可視画像を見ると、

羽毛状の Ci(B）が反時計圃りの上層風に流され

ている。 このかなとこ雲の拡がりから、上層では

風速が増していることがわかる（図 42~5 の a 参

照）。これらのセノレ状の対流雲が存在するのは、低

気圧性循環が高度とともに増大し、上空に寒気が

ある場所である。

← ー なJレ状対流雲ω移翻H向 ← 骨 骨

高さと共に風速 E 高さと主主に血述
が増大 I が減少

a I b 

図4-2-5対流雲左風のモデル図

(Dvorak ほか， 1992)
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函4-2-4a2002年6月 17日21UTC赤外画像
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図42-4b 2002年6月17日21百C可視画像（拡大図）



UCLは、特に夏季によく見られ、太平洋上から日

本の上空まで移動して、天気に影響を与えること

がある。UCLが日本付近に接近した事例を図4-2-6a

～c(2000年8月6、7日09UTC）に示す。

図42 6cを見るど、東日本から西日本にかけて

の広い範囲で＇850hPa相当祖位が340Kを超えている。

上層の場では、大陸から寒気を伴ったトラフが南

東進し、一方、日本の南東海上からはUCLが関東に

接近した（図4-2-6a参照）ため、東日本から西日本

の広い範囲で上層の寒気の進入が顕著となり、大

気の状態が非常に不安定となった。このため6日、

7日、 8日と連続して午後から各地で雷雲が発生

し、発達した。図42 6bの300日aの等温線や風向

を見ると、UCLの影響範囲は関東地方上空にも及ん

でいるのがわかる。7日12UTCの館野の観測による

と 500hPaで－7.5°Cの寒気が観測されたが、特に

この目、上層の寒気によって関東・東海地方では

激しい雷雨があり、木更津沖の東京湾では竜巻が

発生（0830～0910UTC）した。

図42---fo 2000年8月6日09UTC可視画像

(U℃Lの位置は、 i司時刻の水蒸気画像から決定）
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図42 6b 2000年8月7日09lπc水蒸気画像

RSM(300日a）等高度線（実線）、等温線（点線）、

風向・風速を重ね合わせ（長い矢羽根が lOkt、

短い矢羽根が5kt)

図4-2←6c2000年8月7f3 09UTC赤外画像

RSM (850hPa）相当温位（340K以上）を重ね合わせ





4.3下層の現象＊

（モンスーンに伴う下層雲域）

ここでは冬季のモンスーンに伴い東シナ海か

ら華南にかけてよく見られる下層雲を紹介する。

モンスーンとは季節風のことで、冬は大陸から

海洋へ、夏は海洋から大陸に向かって吹く風をさ

す言葉である。広義にはこの季節風に伴う雨期の

意味にも用いられる。モンスーンが卓越する地域

はモンスーン気候帯と呼ばれ、特に東アジア ・イ

ンド地方及びオ｝ストラリア北部は、風原の季節

変化と乾期・雨期の区別が明瞭で、最も典型的な

モンスーン気候帯となっている。モンスーン気候

帯の季節変化は、 4.1節にも述べているように気

象衛星画像にもはっき りと現れる。

図43-1に、冬季に華南周辺で見られた下層雲

の例を示す。冬季の東アジアは乾期にあたり他の

季節に比べると平均雲量は少ないが、東シナ海南

部から華中の南部、華南全域そしてインドシナ半

島の北部が層積雲主体の下層雲で覆われている。

この雲域の西縁が、華南からインドシナ半島の山

岳により堰き止められているので、その高度がお

よそ推定できる。850hPa天気図（図4-3-2）による

と、内陸部では東ないし北寄りの弱し、風が吹いて

いる。一方、南シナ海から華南沿岸へは南西風が

吹き込んでいるのがわかる。
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図4-3-2 アジア太平洋850hPa天気図（一部分）

2002年1月27日OOUTC

図4-31 東シナ樺～華南の下層雲 2002年1月27日郎町C（可視画像）

＊小池仁治
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4.4メソスケール現象ネ

小倉（1997）は、メソ対流系を大きく二つ（線状対

流系、団塊状対流系）に分類し紹介している。線状

対流系は、数個のレーダーエコーが線状に並んだ

もので、その代表はスコールラインである。団塊

状対流系は、レーダーエコーが団塊状に固まった

もので、 MCC(Mesoscale Convective Complex ：メソ

スケーノレ対流複合体）やスーパーセルはその代表

である。その多くは、気象レーダー観狽肋3ら調査

分類されたもので、気象衛星画像から定義された

ものは唯一MCCだけである。

GMSのような静止気象衛星画像では、その画像

分解能による限界はあるが、とれらのメソスケー

ル現象のうちいくつかを観測できる。今までに衛

星商像を用いて調査報告されているものとしては、

図4-4-l新しい降水セルの誕生とメソ対流系金体とし

ての動きの関係（Houze,1993、小倉，1997から

引用）

前線記号はガストフロント、 Veはセノレの移

動速度

気象衛星センター（1991）「テーパリングクラウドJ

と気象衛星センター（1994）「 Cbクラスターの実

況監視j などがある。

ここでは、衛星画像で見られるメソ対流系の現

象として、アーククラウドと MCCを紹介する。

(1）アーククラウド

積乱雲から冷たい下降流が流れ出し、寒気の先

端（ガストフロンド）に細い弓状の雲が発生する。

この弓状の雲がアーククラウドと呼ばれ、衛星画

像からよく確認でき、熱帯でも多く観測される。

図4-41は、ガストフロントの先端であるアーク

クラウドが東へ移動し、その前面の東風と衝突し

上昇流が生じて新しい積乱雲を発生させる概念図

である。以下にその事例を示す。

図44 2（左）は2003年6月 12日OOUTCの可視

画像である。 Aに示す弓状の細い雲がアーククラ

ウドである。 Bに示す積乱雲からの冷たい下降流

の流出先端に生じる上昇流により発生したと思わ

れ、 E阻へ進んでいる。図 4-4-2（右）は3時間後

の03UTCの可視画像である。Cで示した積乱雲は

アーククラウド付近で新たに発生した積乱雲であ

る。このように複数個の積乱雲が接近して発達し

群をなしているものをメソ対流系（mesoscale

convective system）と呼んでいる。この積乱雲の

発生発達は、メソ対流系が自己増殖を繰り返し、

雲システムを持続させる一つの事例である。

図4-4-2 2003年6月 12日の可視函像（GOSE-9) 左（00じTC) 右（03UTC)

＊多田美樹雄
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(2) MCC （メソスケール対流複合体）

暖イ長期の中国大陸ではしばしば水平スケーノレが

数百キロに及ぶクラウドクラスターが発生する。

その時の大気の状態は、大気成層は不安定である

が、総観スケールの対流強制が弱いとき、夕方過

ぎから夜にかけて形成されやすいと言われているo

MCCはMaddox(1980）により定義され、 32℃よ

り低い雲頂温度の領域が10万平方km（直径およそ

3501叩）以上で、かっ－52℃より低い雲頂温度の領

域が5万平方 km以上の面積をもち6時間以上持

続する円形をした雲域とされている。

MCCの例を図4-4-3~こ示す。図は 2003 年 7月 25

日 16UTC(GOES 9）の赤外画像で、中国の黄海西部

に発達したクラウドクラスターがある。雲システ

ムの直径は400km以上あり、この雲域がMCCと思

われる。この雲域は25日07UTC頃、中国の黄河下 図44-3 2003年 7月25日16UTCの赤外画像 （GO回 9)

流域に複数の Cbが発生し発達、 25日12UTC頃に

は円形のクラワドクラスターを形成し、との雲域

は盛衰を繰り返し8時間以上持続した。
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第5章各種衛星データの利用＊

今日では、静止気象衛星による各観測のほかに

海上風や降水、 雷など様々な要素の観測を目的と

した衛星のデータが利用できるようになってきた。

例えば1997年、世界で初めて降雨レーダーを搭載

した TRNIM（熱帯降雨観測）衛星が日米共同で打ち

上げられ、2002年にはマイクロ波放射計を搭載し

た衛星、 EOS-PMl（以下「Aqua衛星」と言う）など

が相次いで打ち上げられた。このような衛星を合

わせて利用することにより、数時間ごとの熱帯域

の降水観測が可能となる。

今後、熱帯低気圧等の監視のためには従来の静

止気象衛星による観測資料と合わせて、様々な衛

星の観測資料も利用することが重要左なる。

なお、 衛星名等の略語キ1は章末に示した。

5. 1地球観測衛星データによる台風の風

近年、衛星観測による海上風データが取得でき

るようになり、台風の風分布などの新しい事実が

わかってきた。ここでは、ここ数年内に行われた

調査を簡単に紹介する。

(1) Qu i kSCA T衛星による海上風

QuikSCAT衛星は 13.4GHzのマイクロ波散乱計

(SeaWinds）を搭載しており、衛星からマイクロ波

を海面に向け斜めに照射し、海面にできた風浪に

散乱されて返ってくる反射波の強さを測定するこ

とにより海上風（風向・風速）を求めている。この

衛星は回転するパラボラアンテナにより衛星軌道

に沿って 1,800kmの幅が観測できる。海上風の観

測精度は風速2m/s、風向 20度で、空間分解能25凶

と非常に高いと言われる。観測データの少ない海

上風データを高精度 ・高密度で取得することがで

きることから、熱帯低気圧の構造解析、その中心

位置や強度などの監視、さ らには熱帯低気圧の初

期段階における発生判定や台風の温帯低気圧化進

行状況の解析などへ応用できる。ただし、 1日に

観測できる範囲は、地表面の 90%となっている。

また、この海上風は降水の影響を受けるため、降

水域内では誤ったデータとなる可能性もあるので

注意が必要である。

図5-1-1に星野ほか（2002）によるQuikSCAT衛星

の海上風データを沖ノ鳥島とブイの観測値で比較

検証した結果を示す。 実測2伽内 以下で降水なし

ネ庚畑雅哉
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$0 

4$ 

唱曲

－
 

A

・
F
 

．－
d
 

’‘ 
重品

>=" 
M 2S 

A t~ 

. 
樹

．・..・

95 10 ‘吾 盟目 2s ao 

＠祖師司同呼吊h・1
図5-1-1 QuikSCATとブイ及び沖ノ鳥島実測デ｝タとの

比較
縦軸： QuikS臼Tの海上風

機軸：沖ノ鳥島の30分間平均風速（m/s)
記号・は降水なし、 記号×は降水あり

（星野ほか（2002）より引用）

の場合、 QuikSCAT衛星の海上風は非常に対応が良

い。しかし降水ありの場合は、ぱらつきが大きい。

(2）南シナ海に発生する台風の発生初期におけ

る強風域出現分布

ここでは、気象庁予報課土屋氏による QuikSCAT

衛星の海上風を用いた解析事例を紹介する。

台風の発生地域は北西太平洋及び南シナ海の

熱帯 ・亜熱帯域に広く分布している。 発生数が最

も多いのはフィリピンの東海上であるが、南シナ

海も決して少なく ない。南シナ海における台風の

発生形態は予報作業指針台風予報（気象庁予報部，

1990）による三つの分類のうちの「下層シヤー型J

により発生する。そこで、 QuikSCAT衛星の海上風

により南シナ海における発生期の台風（または台

風の強さに達していない熱帯低気圧（TD））の強風

域（風速 30kt以上の領域）はどのように把握でき

るのか調査を行った。

この調査に利用できる海上風が観測されてい

る10個のTDと1個の台風（TS）の合計11個の事例

から、独立したサンプルにするため各1例ずつ海

上風を選出した。選出はTDになってからの経過時

聞が短いもので陸の影響が小さいものを優先した。

TD( 1例は TS）の中心を一辺が緯度8度×経度8

度の正方形領域の中央部に置き、風速30kt以上の

領域を調べた。正方形領域内の各緯度1度×経度

1度の格子内に 30kt以上の風が吹いている領域
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この結果によると、強風域が中心の南から南西

方向に伸びることが多く、中心の北西方向に比べ

2倍以上の出現回数となっている。この西南西に

伸びる強風域は、南半球からのモンスーンが南西

風となって南シナ海に入り込み、サージとなって

いる領域を表していると考えられる。

2002年の台風第4号を例にして、南シナ海で発

生した台風の強風域の形成過程を見る。 2002年6

月7～9日の3日間の OOUTCにおける GMS-5可視

画像に最も近い観測時刻の QuikSCAT衛星の海上

風を重ねたものを図 51 2～図 5-1-4にそれぞれ

示す。図 51 2(2002年6月7日OOUTC）を見ると、

黄色で示す海上風 30kt以上の領域が中心の東側

から南側を通って南西側に伸びている。この強風

域は衛星画像によると対流性の雲バンドの出現域

と対応している。その 24時間後の図 51-3(2002 

年6月8日OOUTC）では、南シナ海から太平洋側に

抜けた TDに伴う海上風 30kt以上の領域はルソン

島の影響で、二つに分けられたように見える。図

5ート4(2002年6月9日OOUTC）は台風の強度に達し

て18時間経った様子である。海上風 30kt以上の

領域（半径）は、台風の中心から見た各方向により

かなり差がある。との例では北側より南側の方が

3倍程度広くなっている。南には台風に連なる雲

バンドがあり 30kt以上の強風域に対応している。

表 5-1-1 南シナ海に発生した台風又はTDの期間に

おける風速30kt以上の領域の出現回数

(6回以上を塗りつぶしてある）。。。。。。。。
。。 。。 。
。2 2 3 3 3 2 

2 2 3 4 6 4 4 2 

5 6 8 a 9 6 2 

6 6 8 9 9 8 3 

3 6 7 7 6 5 。
3 2 2 3 4 5 
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図5-1-2TDの可視画像（2002年6月7日OOUTC)
海上に表示されている矢羽はNASAジェット推進

研究所（JPL）の印ikSCAT衛星海上風切黄色は30kt
以上、赤色は50kt以上を示す。（気象庁予報課

の天気図作成装置画面に表示したもの）

図5-1-3TDの可視画像（2002年6月8Boo凹C)

図 5-1-4 台風第4号（TS）の可視画像（2002年6}§ 9日

OOUTC) 



南シナ海で発生する台風（またはTD）周辺の風

の分布を QuikSCAT衛星の海上風により調査した

結果は、台風の強さに達していない TDの場合は、

TDの中心から南西の方向に風速 30kt以上の強風

域が長く伸びることが多い。台風に発達するに伴

い 30kt以上の領域は中心付近にまとまる傾向を

もつが、依然として南側が北側より広い傾向が残

る。南西から吹き込む風を台風の強風域とみなし

た場合、南シナ海で発生する台風の発生初期にお

いては、 30kt半径の大きさは中心から見た方向に

よりかなり差がある場合があることがわかる。

このように、 QuikSCAT衛星などの衛星観測技術

を利用することは、これまで、得られなかった知見

を得るためにさらに重要となっている。

(a）赤外画像

(c）赤外差分画像

図5-2-12002年3月7日1907旧℃のNOAA衛星画像

5. 2各種衛星を利用した台風の中心位置推定

ここでは夜間に赤外画像だけでは中，M立置推定

が難しい台風について各種衛星データを使って見

ていくことにする。

(1)2002年台風第2号の事例

2002年3月7S 1907UTCにおける台風第2号の

NOAA衛星画像を図 5-2-1に示す。 NOAA衛星の各種

画像を見ると、（a）の赤外画像だけでは夜間、 Ci

が重なった下層雲の検出は困難であることがわか

る。その一方で、（b)3. 7 μ m画像と（d)3. 7 μm差

分画像は下層雲渦の様子がはっきり見え、（c）の赤

外差分画像でもこの場合下層雲渦を検出すること

ができた。 NOAA衛星画像の分解能が良いことも下

層雲渦を確認しやすく している。なお、 21UTC頃

に QuikSCAT衛星の海上風（図は省略）が得られた

が、風向分布が不自然でこの事例では中心イ立置を

直接推定するととはできなかった。

(b) 3. 7 μ. m画像

（心3.7 μ. m差分画像

104 



但）加沼年台風第15号の事帽iJ

加 3年9月2 日野～22UI℃頃における衰弱期の

台風第 15号の衛星による観視Wリを図5ー22示す。

(a）は、同日湖町のはE3--9赤外画像に(}ii凶五T衛

星の海上：風を重ねた例で、（ωはそれから約2時間

経った日の出後のGCIBー9可視画像である。これら

を比較してみると、との事例では夜間で可視画像

が使えず、赤外画像だけでは不明瞭で解析が難し

かった下層雷同の中制立置を 2日℃における可視

酉像（b）で確認される以前に Q.iikSCAT衛星の海上

風（園 5-2-2(a））を用いることでその風分布から容

易にその中，M立置を推定できる。

(a) Q.rik':D¥T衛星叫毎上風を重ねたぽffi--9赤外直？像(am年9月22日泊耳℃頃

ω倒<sー9可視画像(am年9月22日担JI℃）

国5ー・2-2 Q.ri凶ユi¥T衛星の海上風を重ねた赤外画！象仕jと司覗画像(1っとの比較
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5.3マイクロ波財指十による台風の降水観測

何』議7星やIlM衛星にはマイクロ波搬す計が搭

載されており、これを利用することにより、降水

観測が可能である。また、米国の郎日韓1星にもマ

イクロ波放射計（S9v(/I:S院 副 知 闘 士 Microwa.ve

/Irragぽ）があり、海洋上の降水推定に使われる。

これらのマイクロ波踊す計による降水観劃データ

が台風の中心位置推定に有効であることが報告さ

れている。Alli田etal. (1田3）は、ハリケ｝ンの赤

外画像と8.9J/Iの8悶包のデータによる中以立置推

定の精度は、マイクロ波によるものが赤外に比べ

非常に高いことを示した。

向田衛星が2002年台風第5号を観測した画像が

宇宙航空研究開発機構／地球観視1附用推進センタ

~a鍋底流）のホームページに公開＊2 されている

のでここで紹介する（図5ー3-1佐））。またその右側

には比較のため、ほほ雨時刻の GS-5の観測によ

る赤外画像を示す。左の画像のj観或における黄白

色の部分は5齢、降水領域に、水色から紺色への色

調変化は大気中の水蒸気キコ雲の増加にそれノぞれ対

応している。 両画像を比較すると、 ™3--5赤外画像

（右）では台風の中心を取り巻く広し、領域に厚し、雲

がかかっているためその雲の下の様子はわからな

いが、マイクロ波観測佐）では、台風中心の東側

に強し、降水域のあることがわかる。このように、

雲を透過して降水域を観測できるのでレインバン

ドの形状などから台風の中心イ立置推定などへの利

用も期待される。また、図 5ー3-2には同じく

J出ル征服C提供の2002年8月白日制町陀の1醐

衛星による台風第 13号周辺の降水強度平面図を

紹介する。11M1衛星は熱帯域の降水観測が可能で、

何息、 LM3P衛星と組み合わせて利用することによ

りほぼ6時間間隔の降水観測が可能である。

地上レーダーカミ利用できない領域ではこのよう

な衛星による観測が台風中心｛立置推定引率水分布

の解析に力を発揮する。しかし、衛星データカ2利

用できるの陪観測の数時間後であり、リアルタイ

ムです子う台風泊勃斤には反映しづらい面もある。

図5ーシl叫包衛星の改良型商生能マイクロ波放射計ω餌モ）による獄沼年台風第5号周辺の画像とa・日赤外画像との比較

偏向温衛星のM回一Eによる89.畑-lz及びZ3.白色輝度温度情報のカラ」合成函｝像（笈四年7月3日17割問

（宇宙航空研究開発樹薄／地獄観糊I周推進センター提闘

（右）舗ー5赤外酉｝像低限年7月3日n航 I℃）
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図＆－32 mi制衛星のマイクロ波観illl臨置（1MI)で観測した加盟年の台風第13号周辺の降水強度平面図（200'2年8月12日間預m.:)

停宙航空研究開発樹存／地婿報担!Ifリ用推進センター提供）

*1衛星名等の略語

.Mf)R-E : Adiぽ icedMicrowave Scanni昭 Radiαreterfor Effi 

町民P :Defense Met伺 1rologicalSatellite Pr刀gram

回IOC :E:arth Cb田町ationRes朗自hand符iplication白nter

Effi-IMt:Ea口hCbserving Syst回 目H

(];IS 泊四stationarγM巴t回 ulogicalSatellite 

G価：白ostationaηC):ieratiαlalFnvirontIEntal Satellite 

]AXA :]a阿 iAero再配eExploration Ag田 cy

]PL :Jet h凹lsionLalxiratory 

Nl¥SA :r叫 ionalAeronautics and伽 ceAJ出inistration

？仙A :National 仕個1icand Atm:Jspheric Administration 

S.CWI :s回 ialSensor Micro.vave lrrnger 

T四：TIM.IMicrowave lrrnger 

1™11 :Tropical Rainfall Measuring Mission 

*2 http://s出raku回目.jaxa. jp／，脳Rlt叩ics/2002/1町＇_j.htn掛2

岬.la 衛星及び 1™v! 衛星の観測データは宇宙航空研究開発樹帯地雨割削用十髄センターσ叫宜R:）におし、て

作成されており、同センターより提供を受けた。
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付録A 雲の判別＊

気象衛星による雲の観測は、上空からその雲頂

を観測しており、また、その分解能が数回と粗

いという点で、地上から行う目視の雲の観測とは

異なる。そのため、衛星から観測した雲（雲型）と

地上から観測した雲（雲形）は別のものとして認識

する必要がある。衛星画像を利用した雲の判別で

は、地上観測の 10種雲形と異なり、一般に表A-

lのように Ci（上層雲）、 Cm（中層雲）、 St（層雲／

霧）、 Cb（積乱雲）、 Cg（雄大積雲）、 Cu（積雲）、

Sc （層積雲）の7種類の雲型に分類する。

A. 1各種画像の特徴による雲の判別

(1）各種画像の特徴

表 Al1に示すように、各気象衛星（MTSAγし1R、

GMS-5、GOES9）の同種の画像センサー同士には、

観測波長に若干の差がある。 しかし、ここで肯手説

する画像解析法では、その特性の違いによる差は

小さいと考えて、 GMS-5及ひ、米国の気象衛星

GOES 9の画像を使用した。 本書では、MTSAT-lR

で得られる 3.7 μ目l画像の解説には、GOES9の

3. 9μm画像を使用した。

(a）可視画像

衛星画像による雲型判別法は、気象衛星画像

の解析と利用（2000）に詳しいが、衛星画像解析の

基本でありかっ重要であるので、熱帯域の主要な

雲である CiとCbを中心に、その判別法を述べる。

可視画像（図Al-1(a））では雲や地表面で反射さ

れた太陽光の強弱を示す420 反射光が強いほど明

るく、弱いほど暗くなり、太陽光のない夜間は利

用できない。反射光の強さは、雲の厚さ、太陽光

のあたる角度、雲粒の大きさ、密度、雲を構成し

ている物質が水か氷かなどに深い関係がある。太

陽高度が低い朝夕には雲頂高度の高い厚い雲の影

が周辺の雲頂高度の低い雲に投影されているのが

見られることがある。この影により雲の高さを比

較することができる。

表A-1 衛星画像による雲型分類

号τJ; 型 分

上 層 雲 Ci

中 層 雲 Cm 層 状 雲

層雲／霧 St

層積雲 Sc

積 雲 Cu

雄大積雲 Cg 対 流雲

積 乱 雲 Cb

類

上層雲

中層雲

下 層雲

Ciは雲層の厚さが薄く、 それ自体の密度も低

いので、下が透けて見えたり灰色に見えたりする。

一方、Cbは Ciより雲層の厚さが厚く、その密

度も高いので、明るく見え、発達した厚い雲ほど

より 白く輝いて見える。また、雲頂表面の凹凸感

は不均一で、主に風上側の雲縁が明瞭であること

表Al-1 MTSAT-lRと各気象衛星の画像 ・センサー特性の比較

各画種の波長［ll m］、衛星直下点での分解能［km］， 直像晴調を示す。

伝2ぞMTSAT-lR GMS-5 GOES-9 

JAMI VISSR I MAGER 

可視 0. 55-0. 90 μ m 0. 55-0. 90 μ m 0. 55 0. 75μm 

(VIS) 1出1/1024階調 L 25krn/64階調 lkm/1024階調

赤外1 10. 3-11. 3μm 10. 5-11. 5μm 10.20 11.20μm 

(IRl) 4kmノ1024階調 5kn印56階調 4四／1024階調

赤外2 11. 5-12. 5 μ m 11.5-12.5μm 11.50 12.50μm 

(IR2) 4km/1024階調 5kni/256 ~皆調 4km/1024階調

水蒸気 6. 5-7. 0 μm 6.5 7.0μm 6. 50-7. 00 μm 

(IR3) 4km/1024階調 5km/256 ~皆調 8km/1024階調

3. 7/3. 9μm 3. 5 4. 0 μm※l 3. 80-4. 00 μ m※2 

(IR4) 4km/1024階調 4km/1024階調

来13. 7 ll m画像と呼ぶ。 諜23. 9 ll m画像左呼ぶ。

＊康畑雅哉
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から判別できる。この凹凸感は太陽光がやや斜め

からあたっている朝夕が観察しやすい。太陽高度

角の大小により、輝きや凹凸感が異なるので、そ

の発現位置と撮像時刻の関係に注意する必要があ

る。これに対し、層状雲は雲頂の表面が滑らかで

一様である。霧など厚みのない雲は灰色に見える。

(b）赤外画像

通常、単に赤外画像としづ場合は、表 Al-1に

示した「赤外 1(IRl）画像」のことである。この

画像は物体が搬すする赤外 1の波長帯（11μm帯）

の方崩す量を観測し、輝度出支に変換し表されたも

ので、その物体表面の温度分布を表したものであ

る。輝度温度とは、 黒体に相当すると仮定した物

(a）可視画像

(c）水蒸気画像

図Al-1 ω回－9による各種画像（次頁へ続く）
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体からの放射温度である（以後、 「輝度温度」は

単に「温度Jと呼ぶことにする）。

MTSAT 1Rの赤外画像の場合、衛星直下の赤道

付近で4km×4km領域の平均した温度を表わし

ている。

一般に赤外画像では、温度の高いものを暗く、

低いものを明るく表示している（以後、赤外画像

で 「暗し＇（黒し、）Jとは温度が高いことを、 「明る

し＇（白し 、）Jとは温度が低いことを意味する）へ

厚い雲の射出率を 1.0と仮定した場合、赤外

画像から雲頂温度を知ることができる。その場所

における気温の鉛直構造がわかれば、その雲頂温

度を雲頂高度に変換することができる。気温の鉛

(b）赤外画像

（心赤外野士画像



直構造の推定には、数値予報の客観解析値や予報

値を用いることが多い。対流圏では一般に上層ほ

ど気温が低いので、雲頂温度が低い雲ほど雲頂高

度が高くなる。すなわち、雲頂温度の変化から鉛

直方向の発達の程度を監視できる。

図 Al1 (b）に赤外画像の例を示す。赤外画像で

は一般的に雲頂高度が高いほど白く見えるので、

Ciは白く、筋状（Ciストリーク）やCbから吹き出

す羽毛状（かなとこ巻雲）、流れに直交する小さな

波状（トランスパースライン）などの形状を示すこ

とが多い。対流雲（Cu、Cg、Cb）は灰色から白色に

見え、発達した対流雲ほどより白く見える。

(e左）昼間の3.9μm画像

(f左）昼間の 3.9μ m差分画像

図Al-1 GOES-9による各種画像

赤外画像は可視画像と異なり昼夜同じ条件で観

測ができるので雲域の常時監視に利用できる。

(c）水蒸気画像

水蒸気画像は赤外画像の一種で、赤外画像と同

様に、温度の低いところを明るく、温度の高いと

ころを暗く画像化している。水蒸気による吸収が

大きな波長帯（6.5-7. 0 μ m）を観測する画像であり、

画像の明暗は対流圏土・中層の水蒸気の多寡に対

応するという特徴をもっ。 このため、画像から

上・中層の水蒸気の水平分布が推定できる （図

Al-l(c））。さ らに重要なことは、雲のないと ころ

でも画像の明暗のパターンやその動きから上 ・中

(e右）夜間の3.9μm画像

(f右）夜間の3.9μm差分画像

(a）～（d）及び（e左）' (f左）は 2003年 5月初日 06UTC、（e右）' (f右）は同日 12UTC
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層の大気の流れが推定できることである。この推

定された流れは季節や場所によってもその高度が

異なる。平均的な大気の放射特性から推定すると

250～500hPa程度の高度に相当することが多い。

ジェット気流や上層トラフ、 UCLの検出にも有効

で、上層トラフ後面の下降気流によって生じた

上・中層の乾燥域が暗域として検出されることも

ある。

(d）赤外差分画像

赤外差分画像（スプリット画像とも呼ばれる）は、

赤外1(11 μ m帯）の温度から赤外2(12 μ m帯）の

温度を差し引き、その差が大きいほど暗くなるよ

うに画像化している。その例を図 Al-1(d）に示す。

赤外1も赤外2も、大気の窓と呼ばれる大気によ

る吸収の少ない波長帯を用いているが、水蒸気や

石英等（火山灰，黄砂）による吸収や散乱の特性が

わずかに異なる。

赤外差分画像の特徴は、薄い Ciや下層雲の識

別に有効なことである。薄い Ciは画像上では黒

く見えるため、地形性CiとCbの判別などに利用

できる。厚い Ciの場合は灰色に見える。また、

下層雲は赤外1と赤外2では共に黒体に近くその

差分は0で画像上では明るく見え、赤外画像では

暗く海面と区別できない場合に有効である。

(e) 3. 7 μ m画像

3. 7 μ m画像は赤外画像の波長帯と同じく大気

の吸収が小さい大気の窓に属する波長帯の放射量

の多寡を示したものである。その例をここでは

3. 9μm画像で図 Al-l(e左、右）に示す。この画

像は太陽光の影響が大きいため、昼間と夜間の画

像は区別して利用しなければならない。昼間の画

像では反射の大きいところはより白く、逆に小さ

い左ころではより黒く表しているぺ夜間の画像

では赤外画像と似た性質をもち、温度が低いほど

白く逆に高いほど黒く表している。

この画像は夜間の霧や下層雲の検出に有効であ

る。

(f) 3. 7 μ m差分画像

3. 7 μm差分画像は3.7 μmの温度から赤外1の

温度を差し引いて画像化したものである。その例

を3.9μm差分画像で図Al-l(f左、右）に示す。

差がEのとき暗く、負のとき明るく表しているぺ

Lee et al. (1997）や山崎ほか（1999）によるとこ

の画像は夜間の霧や下層雲 ・薄いCiの判別に有

114 

効で、 3.7 μm画像より検出しやすい。氷晶から

成る Ciに対し、 3.7 μmは可視光に近い性質を有

し、雲を透過しやすい。夜間は雲頂からの放射に

温度の高い地上からの放射が薄いCiを通過して

加わり、 3.7 μmでは実際の雲頂温度よりも高く

算出される。このように、 3.7 μmでは赤外1よ

り透過の効果が大きいので、雲頂温度は赤外1の

温度よりも高く なり、両者の温度差は正の値にな

る。このため薄いCiの領域が識別でき、例えば

降水を伴う Cbと伴わないかな土こ巻雲（Ci）との

区別が可能となる。

(2）各種画像の特徴を利用した雲型判別の事例

衛星画像から判別される雲型は、層状雲（Ci、

Cm、St）と対流雲（Cb、Cg、Cu）とに大別され、 Sc

は両者の中間的な性格をもっ。層状雲は、広い範

囲にわたる比較的一様な上昇流によって形成され

る。したがって、鉛直方向の広がり（雲の厚さ）に

比べ、水平方向の広がりが這かに大きい。層状雲

は、ひとまとまりの広がりをもっ雲域として認識

され、雲の表面が滑らかで雲頂の凹凸が少ないと

いう特徴をもっ。一方、対流雲は、狭い範囲の強

い上昇流によって形成される。そのため、層状雲

に比べて雲は厚く、雲域の広がりは小さい。対流

雲は、独立したセノレ状、列状またはテーパリング

状（人参状）の雲域として認識され、雲の表面が凸

凹しているとし、う特徴をもっ。

可視と赤外の画像それぞれで、その雲域の分

布・形・輝度文は明度・表面の凹凸感などの見え

方を比較しそれらを組み合わせることによって、

ほとんどの雲型判別ができる。夜間には、可視画

像を利用することができないが、前述の赤外差分

画像や 3.7 μm画像、 3.7 μm差分画像が有効な手

段となる。

次に、その2種類の画像を用いて見てみる。

次頁図Al-2に雲型判別事例を示す。

朝鮮半島北部から沿海州にかかる雲域Aは Ci

である。赤外画像では白い帯のように見える。こ

の雲域の走向は上層の風向に沿っている。可視画

像では Ciの下にある下層雲が透けて見える。従

って、この雲域は薄いCiである。

九州西海上から九州北部にかかる雲域Bは Cm

である。赤外画像では雲域Aよりも温度が高いた

め明灰色に見え、 一様な広がりがある。可視画像

では白く見える。



(a）可視酉像

(b）赤外画像

図Al-2 GOES-9による可視画像（a）及び赤外画像（b)2003年5月30日05町C
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奄美諸島の南東海上のある雲域Cは Cb、Cgを

含む対流雲域である。 一般に、 Cbや Cgは赤外画

像では白く見え、形状は粒状または塊状である。

雲の大きさは数加のものからCbの集合したクラ

ウドクラスターと呼ばれる数百回1に及ぶ雲域ま

で様々である。規模が分解能以下（数 回 程度）の

ものではやや暗く見える。また、 Ciも塊状のも

のがあり、注意が必要である。両者の判別方法は

次節（A.2）で詳しく述べる。可視画像で見た場合、

Cbはもっとも白く明るい雲域として確認でき、

表面はゴツゴツした感じに見える。 朝夕は影が周

辺の低い雲に映って見えることがある。

沖縄の南海上にある雲域Dは Cuである。赤外

画像ではEの雲域と同様に暗灰色に見え、温度が

高い下層の雲であることがわかる。可視画像では

明白色に見え、形状も松伏または線状で雲縁は明

瞭である。

先島諸島付近及び台湾東岸にある雲域Eは Sc

である。 赤外画像では暗灰色に見え、 Bより暗く、

見え難い。温度がさらに高く下層雲であることが

わかる。雲域の表面は滑らかに見える。可視画像

ではやや凸凹して見える。

北海道太平洋側から千島列島に見える雲域Fは

霧または下層雲域である。赤外画像では雲頂の温

度が高く、海面とほぼ同じ温度のために区別でき

ない。可視画像では灰色に見え、 この図では地形

に沿って広がって見える。

以上見てきたように、 可視・ 赤外の両画像を

比較するこどで、雲型判別を行うことができる。

しかしながら、夜間には、可視画像を利用するこ

とができないので、前に述べた各波長帯の特性を

利用した赤外差分画像や 3.7 μ tn画像、さらに、

3. 7 μm差分画像が有効な手段となる（図 5-2-1参

照）。
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A.2動画による雲の判別

(1）動画による雲の判別の特徴

一般に、一定期間の衛星画像の動画を使うこ

とにより、雲型判Jj!Jや擾乱の検出及びその動向把

握が容易になる。動画による雲型判別の利点、には

次のようなととがあげられる。

①数時間の動画により CiとCbの判別が移動速度

の違いから可能となる。

②数時間の動画により擾乱の移動方向 ・速度の検

出ができる。

③数時間～数日の動画により擾乱の発達・衰弱な

ど推移を捉えることができる。

また、利用上の注意として次のようなことが

あげられる。

①可視画像動画は夜間には使えない。

②動画画像の時間・ 空間分解能より小さい現象を

捉えることはできないe

(2)CbとCiの判別

熱帯域における雲型判別の具体例として Cb（積

乱雲）と Ci（上層雲）の判別事例を示す。対流雲に

似た粒状のCiの場合、 1枚の画像だけではCbと

の区別が難しい場合がある。 Cbの動きは中・下

層風に支配されており比較的動きが遅く、 Ciは

上層風に流されるので動きが速く、その移動方向

が両者で異なることが多い。との動きの違いから

厚いCiかCbかを判断できる。対流雲はほかの雲

より比較的時間変化が激しいことも判断材料の一

つになる。また、対流雲の形状はセル状、ライン

状などが一般的で、 Cbの集合体（Cbクラスター）

やテーパリング状になる場合もある。

Cbはかなとこ巻雲（Ci）を伴うことが多い（図

A2-1）ため、 Cbか単にかなとこ巻雲のみの領域か

m 

最盛期

図A2-1Cbとかなとこ巻雲の模式図



(a）可視画像 (b）赤外画像

図A2-2Cbとかなとこ巻雲の可視画像（a）と赤外画像（b) (2003年 11月 13日OlUTC)

を的確に判別する必要がある。図 A2-2(a）の可視

画像に示すように、 Cbは凹凸の明瞭なセル状に

見えるのに対して、かなとこ巻雲は滑らかな薄い

膜またはベール状に見える。さらに、それぞれの

動きの違いに着目して、動画を用いて Cbかかな

とこ巻雲かを判別することができる。なお、かな

とこ巻雲は上層の風下側に限らず、圏界面直下の

風上側にも一部広がることがあるので注意しなけ

ればならない。また、（b）の赤外画像では画像の

明暗を調節、強調し、動画で見ることにより、非

常に濃い白色の Cbの部分と拡大するやや淡い白

色域のかなとこ巻雲とに判別が可能な場合がある。

判 MTSAT: Multi-functional Transport SATelli t巴の略。日本の運輸多目的衛星。航空管制機能と、倒Sシリ

ーズ後継としての気象観測などの機能をもっ。

必可視画像の分解能は MrSAT1Rの場合、衛星直下赤道付近でlkm×lkmであるので、この領域内の平均値

が観測される。したがって、反射率の高い雲に隙聞があり、その隙聞から海面や地面が見えていると、反射

率が低くなるので注意しなければならない。

持赤外画像の分解能は MTSAT-lRの場合、衛星直下赤道付近で4凶× 4kmであるので、この領域内の平均の

放射量が観測される。したがって、雲に隙聞があったり、薄い Ciの場合、下の暖かい海面や地面の放射が

隙聞や雲の層を透過して到達していれば、温度の高いやや灰色がかった雲頂の低い雲に見えることになるの

で注意しなければならない。これらの見え方は、可視と同様、雲粒の密度引球聞の有無、厚さ（雲の特徴）に

関わっているが、可視画像より／効能が低いため、面的にならされた画像として見られる。

叫画像表示の白黒（明暗）は反転させて表示する場合等があるので、その都度画像の表示設定を確認する必要

がある。
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付録B 盛衰の判断＊

表 B-1 台風又は熱帯低気圧の盛衰判断に関する雲・水蒸気パターンの特徴

時 期 ｜着目事項（日中は必ず可視画像を併用する）｜ 発達の兆候 ｜参照図

発生 期 I• Cbクラスターの量（多寡） ｜増加する I B 1 

－雲域としての集中性の有無 ｜；有る ・増す I B-1 
ト一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一＋一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一－1-－－－－一一一
－雲列の低気圧性湾曲の有無 ｜有る ・明瞭化する I B-3 
. cscの有無 （数時間の動画で見る）｜有る（明瞭化する） I B-1 

発達 期｜・ 台風の雲域の大き さ l拡大する I B-3 

から

最盛 期

衰弱 期

又は

温帯低気

圧化期水1

－台風の雲域の円さ

(CSCへの雲列の低気圧性巻込み）

（雲域の中心に対する対称性）

円くなる

巻込みが明瞭になる

対称性が良くなる

－下層から上層までの雲域の厚さ ｜揃って厚くなる
一 一一一一一－－－－－－－－－－

－雲頂高度（雲頂温度） ｜高くなる（温度低下）

（カラーEIR画像で見る）

B 4 

・－.－－coo－－る言蚕了五・7芙~ ~－－－－－－一一一一一一一T蚕瓦－~－－~－－百芝五玄·：·＊·~－＜－忘る－－「B-.=5·-------

・眼の有無 ｜現れる I B-3 

（眼の形状） ｜真円く明瞭になる

（直径） ｜小さくなる

：エ逼蚕：t；；汚逼支ii~~i玩E亡一一－－－一

衰弱文は温低化の兆候

・台風の雲域の大きさ叫 ｜小さくなる

ト一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一斗一一一一一一一一一一一一 ＋一
－台風の雲域の円さ ｜楕円形・不定形になる I R-7 
(CSCへの雲列の低気圧性巻込み） ｜巻込みが緩む

（雲域の対称性） ｜非対称になる

卜一－一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一十一一一一一一一一一一一一一一一一一一
－下層から上層までの雲域の厚さ ｜上層雲を失い薄くなる
一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一＋・一一一一一一一一一一一一一一ー一一一一一一一←一一一一一
・雲頂高度（雲頂温度） ｜低くなる（温度上昇）

（カラーEIR画像で見る）

• CP.Oの有無、 形 ｜無く なる ・円形度が悪くなる I ~－s 
ト－－－－一一一ーーー 一一一一一一ー一一一一一ー一一一一一一一一一ー・ーーーーーーー・ー一一＋一一一一一ー一一一一一－一一一ー一一一ー－ーーー一－－－－一一一一一一一ふ一一－－－一ーーーー
－眼の有無 ｜無くなる I B-7 

（眼の形状） ｜円形度が悪くなる

（直径） ｜大きくなる
－ 上層雲（~i） の高気圧性吹出し ｜非対称になる r ~ 1 

・csc付近の背の高い組織的な対流雲域 ｜減少する・ 消滅する I s-7 
・下層雲域（下層循環中心）と上・中層雲域や背 l生じる ・拡大する I B-9 

の高い組織的な対流霊域とのズレ

・下層雲（背の低い層積雲や細か示積雲：jiTI・玩丙一酉側や南偵jヵーも中心部に侵十B-g
からなる雲）域の様子 上入 ・拡大する

. csc付近から南～南西に伸びる対流雲列 ｜形成される いB－~
・水蒸気画像による暗域の動向 いcsc付近へ侵入する 比10

（水蒸気画像の動画で見る）
＋－－－－－－－－一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一ー一－一一一ーー＋一一一一ー一一一－－・1

・前線帯の雲域との関係 ｜接近 ・併合する

*l：台風の温帯低気圧化（以下、温低化と略す）は衰弱とは限らないが、とこでは台風がそのまま熱帯擾乱として衰

弱する場合文は温低化して衰弱する場合を想定している

*2：台風が温低化する場合は拡大することも多い。

＊安東義彦、安部俊司
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図B一1上 2003年 1月 22日18UTC（右）と 23日06UTC（右）の赤外画像（舎はcsc、以下同じ）

発生期 雲域としての集中性の有無・・・有る・増す

cscの有無・・・有る

左の22日18UTCでは、雲域としての集中性はまだ少ないが、右の 23日06UTCにおいては、

雲域としての集中性も増して、動画を利用してcscを決定できるようになった。

図B-1下 2003年 9月 26日06じTC（左）と 12UTC（右）の赤外画像（以下GOES-9商像）

発生期 Cbクラスターの量（多寡） . .・増加する

この TDは発達中で、 Cbクラスターの量が 26日06UTCより 12UTCで増加している。この後、

この雲システムは、 18UTCには2003年台風第 16号になった。
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図B-2上 2003年8月 19日OOUTC（左）と 06UTC（右）の赤外画像

図B-2下 2003年8月 19日OOUTC（左）と 06UTC（右）の可視画像

発生期 雲列の低気圧性湾曲の有無・・・有る・明瞭化する

2003年台風第 11号は、 19日OOUTCの時点ではTDであったが、06UTCには発達して台風に

なった。 06UTCになる在、 csc付近に巻き込む明瞭な Cbバンドが見られる。
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阻止3土台風第 13号の 2003年8月 31日06UTC（左）と 9月 1日OOUTC（右）の赤外画像

図B-3下 台風第 13号の2003年8月 31日06UTC（左）土 9月 1日OOUTC（右）の可視画像

発達期から最盛期 台風の雲域の大きさ・・・拡大する

眼の有無 関司・現れる

2003年台風第 13号は、 8月 31日06UTCには CDOパターンであったものが、翌9月1日

OOUTCには、 輪郭不明瞭ながら眼が形成されている。また、台風の雲域も拡大している。
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図 B-4上 2003年8月2日OOUTC（左）と 09UTC（右）の赤外函像（.....B.....aはCbバンド）

図B-4下 2003年8月2日00じTC（左）と 09UTC（右）の可視画像

発達期 cscへの雲列の低気圧性巻き込み・・・明瞭化する

2003年台風第9号は、 OOUTCの時点ではTDであったが、 06UTC以降、 発達して台風になっ

た。OOUTCではcscを指向する雲バンドはまだ明瞭には形成されていなかったが、 09UTCにな

ると、cscを指向する Cbバンドの低気圧性巻き込みが明瞭化している。
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図B-5上台風第 13号の 2003年 8月30日06UTC（左）と 31日OOUTC（右）の赤外画像

図 B5下台風第 13号の 2003年8月 30日06じTC（左）と 31日OOUTC（右）の可視画像

発達期 cooの有無・＝・現れる

2003年台風第 13号は、 30日06UTCにおいてはバンドパターンを形成していたが、31日

OOUTCになると、 輪郭は明瞭ではないが CDO(IndistinctCDO）を形成するよ うになった。
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阻止6上 台風第 12号の 2003年8月22日OOUTC（左）と 06UTC（右）の赤外画像

図B-6下台風第 12号の2003年8月 22日OOUTC（左）と 06UTC（右）の可視画像

発達期上層雲（Ci）の高気圧性吹き出し・・姐顕著になる

2003年台風第 12号は 22日OOUTCの時点よりも、 06UTCには周囲への Ciの高気圧性吹き出

しが顕著となった。
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図B7と台風第21号の 2003年 11月 30日06UTC（左）と 12月 1日03UTC（右）の赤外画像

図 B-7下台風第21号の 2003年 11月 30日06UTC（左）と 12月 1日03UTC（右）の可視画像

衰弱期 台風の雲域の円さ掴・凶不定形になる

眼の有無 E ・・無くなる

上層雲（Ci）の高気圧性吹き出し・・・非対称になる

csc付近の背の高い組織的な対流雲・・・減少する

2003年台風第 21号は、 11月 30日06UTCの時点では、 BandingEye形状を保っていたが、

12月 1日OOUTCになると、雲域の形が不定形となり、眼が無くなった。上層雲の高気圧性吹

き出しも cscから見ると北東側へずれている。 csc付近の Cb域は急激に減少して、 cscから

離れた北～東側に残っている程度となった。
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図BB上台風第21号の2003午ー 11月四日 06UTC（左）と 30日OOUTC（右）の赤外画像

図B8下古風第21号の 2003年 11月 29日06UTC（左）と 30日OOUTC（右）の可視画像

衰弱期 CDOの有無・田・無くなる

2003年台風第 21号は、 11月 29日06UTCには、眼の周囲を円くCb域が囲って CDOが明瞭

であったが、 30日OOUTCになると衰弱し、 cscの東象限の Cb域が崩れはじめ、 CDOが無くな

りかけている。

126 



図B9土台風第3号の2003年 5月 26日OOLTC（左）と 27日OOUTC（右）の赤外画像

図 B9下台風第3号の 2003年 5月 26日OOUTC（左）と 27日OOUTC（右）の可視画像

衰弱期又は温低化期

下層雲域と上 ・中層雲域や背の高い組織的な対流雲域とのずれ・ E E 拡大する

下層雲域の様子・..csc付近に侵入する

csc付近から南～南西に伸びる対流雲列胴 ..形成される

5月 27S OOUTCには、 2003年台風第3号はcsc付近まで Sc化し、 Cb域はcscの北東象限

に離れている。この後、台風は温帯低気圧イじするが、寒冷前線となる雲バンド（対流雲列を含

む）が形成されている。
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図B10上台風第 16号の 2003年 9月30日OOUTC（左）と 06UTC（右）の水蒸気画像

国B10下 台風第 16号の 2003年 9月30日OOUTC（左）と 06UTC（右）の赤外画像

衰弱期 水蒸気画像による暗域の動向・..csc付近へ侵入する

水蒸気画像を見ると、 06UTCには OOUTCよりも csc付近への暗域の侵入が進んでいる。 2003

年台風第 16号は9月 30日06UTCに温帯低気圧となった。
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索引

アルファベット

Aqua 102, 106 

Banding Eye （バンド状眼） 54, 72, 74, 75,81, 125 

BF(Banding Feature）数 56,64

Cb 111, 116 

Cbクラスター 2, 16, 53, 72, 100, 118 

Cbクラスターパターン 53, 74, 75 

Cbノミンド 2,22, 120, 122 

CCC(Central Cold Cover) 22, 30, 51, 53, 72 

CCCパターン 22 

CDO (Central Dense Overcast) 2, 16, 37, 72, 118 

CDOパターン 2,53, 74,81 

CF(Central Feature）数 56 

Cg 111 

Ci 111, 116 

CI (Current Intensity）数 16, 51,60 

Ciストリーク 13, 113 

Cm 111 

Cu 111 

CSC (Cloud System Center) 1, 9, 16, 37, 118 

Distinct CDO 53, 72, 74,81 

Distinct Large Eye 53, 72, 74,81 

Distinct Small Eye 53, 72, 74, 81 

DMSP(Defense Meteorological Satellite 

Program）衛星 106 

DT(Data T）数

Dvorak 

Dvorak法

EC型

50,53 

1,50 

1, 16, 50 

7 

EIR画像（EnhancedInfraRed imagery 

：赤外強調画像） 18, 30, 63, 118 

EIR法 16,50 

Embedded Center 53 

EMBEDパターン 53,55,59 

EXL(Extratropical Low) 53, 72 

Eye（眼）パターン 53 

Eye wall （眼の壁雲） 23 

GMS-5 111 

GOES-9 111 

Hybrid cyclone 42 

Indistinct CDO 53, 72, 74,81, 122 

ITCZ(Intertropical Convergence Zone 

：熱帯収束帯） 1, 71, 90, 95 
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LCV(Low level Cloud Vortex) 

LST (Local Standard Time ：地方標準時）

53, 72 

17,88 

MCC(Mesoscale Convective Complex 

：メソスケーノレ対流複合体） 100, 101 

MET (Mode 1 Expect T）数 50,59

MTSAT IR 111, 117 

NOAA(National Oceanic and Atmospheric 

Administration) 

Organized Cb Cluster 

PT (Pattern T）数

PT函

PT図のハッチ部分

QuikSCAT 

Ragged Eye 

43, 104 

53, 72, 74, 75 

50, 60 

60 

60 

102 

53, 72, 74, 81 

RSMC(Regional Specialized Meteorological 

Center) 30, 71 

SAREP（気象衛星資料実況通報式） 85 

Sc 111, 114 

Scイ七 34, 37, 118 

Shear 50,53 

SH型 7

SPCZ(South Pacific Convergence Zone 

－南太平洋収束帯） 71, 90 

Subtropical cyclone （亜熱帯低気圧） 42 

SSM/I (Special Sensor Microwave/Imager) 106 

St 111 

STS(Severe Tropical Storm) 

T数（Tropicalnumber) 

TC番号

16 

1, 16, 50, 60 

31 

TBB(Equivalent Blackbody Temperature 

：等価黒体温度） 17, 30,63,88 

TD(Tropical Depression：熱帯低気圧）16, 102 

TR剛（TropicalRainfall Measuring Mission 

：熱帯降雨観測）衛星 102, 107 

TS (Tropical Storm) 16 

TUTT(Tropical Upper Tropospheric Trough 

：熱帯対流圏上層トラフ） 3, 8, 16 

T (Typhoon) 16 

UCL (Upper Cold Low) 3, 8, 16, 22, 96 

UC型 7

Unknown 

Unorganized Cb-Cluster 

VIS i去

73, 74,86 

53, 72, 74, 75 

16,50 



ア行 最小埋没距離 59 

アーククラウド 100 最盛期 17,23,53, 72, 118 

亜熱帯 16,42,88,95 最低海面気圧 50 

亜熱帯低気圧 42 サージ 10, 16, 103 

暗域 17,37,39,45,92, 114, 118 ジェット気流 95, 114 

1分間平均最大風速 41, 51, 63 持続予報 27 

雲形 111 湿潤域 17 

雪τ＝：子二モ宝二J 111 シヤーパターン 2,23,55, 74,81 

雲頂高度 17, 37, 88, 113, 118 上層雲 37, 111, 116, 118, 124, 125 

雲量分布図 92,93 上層寒冷渦 7 

衛星風 45 上層寒冷渦近傍型 7 

鉛直シヤー 23,27,55, 74,82 上層暖気核 32 

大きな眼 57,68, 74,81 上層トラフ通過型 13 

温帯低気圧 32,39,42, 72, 74 上層の発散 17 

温低化（温帯低気圧化） 23, 32, 37, 118 上層偏東風波動 7 

温度風 42 衰弱期 17, 23, 53, 72, 118 

数値予報 27 

力行 スコールライン 100 

ガストアロント 100 スノ《イラノレ 53 

下層雲 111 スパイラル構造 59 

下層雲渦 33, 53, 72,81, 104 スーパーセル 100 

下層雲渦パターン 53, 74,82 盛衰判断 17,118 

下層シヤー型 7 102 積雲 111 

かなとこ巻雲 17, 96, 113, 116 赤外強調（EIR）画像、 18,30,50,63 

寒気核 8,43,48,96 積乱雲 100, 111, 116 

寒気核型低気圧’性循環 8, 16 切離低気圧 42,46 

乾燥域 40, 114 前線系 33,37 

気象衛星資料実況通報式（SAREP) 85 前線性 42 

季節内変動 41 前線性雲ノ《ンド 37, 108 

季節変化 90,92,99 層雲 111 

輝度温度（TBB) 22, 30, 112 層状雲 114 

強風域半径 108 早期判別法 10,22 

極軌道衛星 43,49, 102 層積雲 111 

霧 111 相当温｛立 97 

雲システムサイズ 85,86 測定噌調 54 

雲パターン 1, 53, 72 

クラウドクラスター 1, 7, 16, 101 タ行

コナ ・ストーム 42 ダ手イアグラム 54 

コリオリ力 94 台風雲パラメータ抽出処理 108 

混成低気圧 42 対称a性 28, 118 

コンマ型 56,64 台風 1, 16 

台風の強度推定 50 

サ行 台風の中ιイ立置推定 72 

最狭幅 56 台風番号 31,48 

最狭バン ド幅 56 タイムラグ 17,60 
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太陽高度（角） 23 マ行

対流雲 88, 111, 114 マイクロ波散乱計 102 

対流雲セノレ l, 16, 22 マイクロ波探査計 43 

対流雲の影 23 マイクロ波放射計 102, 106 

対流雲列 33, 75, 118 南太平洋収束帯（SPCZ) 71,90 

暖気核 8,32,37,42 眼階調 57 

短周期の変動 50 眼の壁雲（Eyewall) 18,23,58,66 

地方標準時（LST) 17,88 メソスケール対流複合体（MCC) 100, 101 

中心位置推定 72 メソ対流系 100 

中心位置推定精度 85 メソ3スケールの下層渦 83 

中層雲 37, 111 眼調整 56 

低気圧性の曲率 22,23 眼の直径 57 

テーパリングクラウド 100 眼パターン 56, 74,81 

等価黒体温度 （TBB) 17,30 モンスーン 90,92,99, 103 

トランスパースライン 113 モンスーン トラフ 3, 7, 16 

モンスーントラフ型 3, 5 

ナ行

二重眼 66 ヤ行

日変化 17,88 雄大積雲 111 

熱帯 1, 16,88 予報作業指針 7,32, 102 

熱帯収束帯（ITCZ) 1, 16, 71, 90, 95 

熱帯低気圧 1, 16, 31, 32, 42, 71 フーf’T ー

熱帯低気圧番号（TC番号） 31 ライフサイク／レ 17 

ライフステージ 17, 72 

J、T’T－ 

発生期 22,53, 72, 118 ワ行

発生判定 10 湾曲したバンド 50, 74 

発達期 17, 22, 53, 72, 118 

ハリケーン 16,28,31 

パンド軸 54 

バン ド状眼（BandingEye) 54,58,66,81 

バンドの平均幅 58 

バンドの階調 56 

バンドパターン 2,53, 74,81 

非対称性 17,42 

標準的な発達率 50 

藤原効果 98 

フレアアップ 95 

ベス トトラ ック 18, 30,85 

偏西風帯 23,32,46,96, 108 

偏東風波動型 3,5 

暴風域半径 108 

ボーガス 29,30 

北西太平洋 l, 16, 41 
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