
551．57：551．515

集　中　豪　雨＊

秋季大会シンポジウム予稿

日　時：昭和42年11月9日（木）14時～17時

コソビーナー：大谷和夫（気象庁）　　　　　座

1・　中規模現象としての豪雨

2．　集中豪雨の雲物理的考察

3・　レーダから見た集中豪雨

4・　気候学的にみた豪雨と地形

　会　場：気象大学校講堂

長：松本誠一（気象研究所）

二　宮　洗　三
駒　　林　　　誠

門脇俊一郎
河　　村　　　武

　集中豪雨の間題は，大ぎな災害を伴うという意味でとくにわが国においては重要な気…象学上の問題の一つ

である．しかしながら学間的には著しくとり残された分野であり，日本の気象学者に課せられた責任は大き
なものがある．

　今回選ばれた4人の講師は，学会における会場も異なり共に討論し合うことの少ない分野をそれぞれ代表

しているので，一見議論は散漫になり勝ちのように思われる．しかしながらそれぞれの間には最近とくに深

い結びつきが要求される段階が到来しつつあるように思われる．そこで共通の場を鮮明にする意味で，対象

とする現象のスケールを中規模・対流以下の小さいスケールに限定することとした．また共通の話題として

湿舌の問題，地形の問題についていろいろの角度から見解が述べられる．会場においても議論に花が咲くこ

とであろう．

　間題解明に当つて，観測の問題は最も基本的である．何を如何に観測すべきかの論議の中から，今後の学

問的方向づけが生れ，さらに各分野のお互の接近が今一歩進められることことを期待したい．（松本誠一記）

中規模現象としての豪雨

1．はじめに

二　宮　洗　三

　集中豪雨が特異な気象現象として認識されてからすで

に久しい．これについての解析的研究の数は少くないが

どちらかと云えば現象の定性的記述にとどまっているき

らいがあって，現在まだ，現象の本質にふれる理解がな

されているとは云いがたい．

　総観気象的立場から豪雨を低気圧，前線系と関係づけ

ることも有用である．事実日雨量分布図でみるかぎり，

低気圧の経路や前線にそって多降水域の存在する例は少

くない．しかしながら，よくみると，降水はsynopt1C

systemに対応する広い地域に一様に分布するものでも

なく，その移動とともに，順調に移動するともかぎらな

い．

　豪雨と地形の関係の重要性も万人の認めることではあ

るが，実際の現象については，不明な点が少くない．降

水の極大域が，風上の斜面に出現することもあるし，逆

に現れることもある．また地形の凹所を次々と対流セル

＊Symposium　on　Severe　Rain　Storm

　－1967年9月19日受理一

1967年9月

が通過して大量の降水をもたらす例も少くない．われわ

れになじみ深い地形性上昇V▽hにしても，実降水量が

計算値とよく一致する場合でさえも，対流セルの活発な

のはその部分であるとは限らない．

　実際におぎている現象の過程をぬぎにした討論では豪

雨の本質にふれられないことを強調したいのである．

　観測資料の不足と云う事情もあって，豪雨についての

われわれの知識はわずかではあるが，過去数年間の豪雪

の解析結果を以って，豪雨の解析例を読み返す時，両者

のいくつかの共通点を見出し，また相違から新しい問題

点を見つけることもできよう．ここでは，その様な立場

から，中規模現象として豪雨の問題点を掘り下げてみた

い．

　2．　降水からみた豪雨のスケール

　豪雨の空間的，時間的スケールを明確にするため，ま

ず降水の記録をみてみよう．

　1957年8月7～8日，中部・関東にかけての豪雨にお

いて，多治見市での早廻し自記雨量計による記録例（安

田　1959）を第1図に示そう．まず指摘したいのは10～

20分程度の周期であらわれる強い降水の極大である．同

時に強調したいのは，この短週期の強雨がけっして一様

に出現するのではなく，1～2時間のなかで，群をなし

て出現している事実である．

15



322

mm／5m

15

l　O　　一一一一一一一一

5

集　中　豪　雨

一　　　　＿　　　　一　　　一　　　　　一　　　　　一　　　　一 一　　　　　一 　　　　　　　　＿　　　　一　　　一　　　　一　　　一一　　　　一　　　　一　　　　一　　　　一

　　202122232412345　　　　7Aug．1957　　　　　　　　8Aug．1957

第1図　1957年8月7～8日，多治見市における豪
　雨の早廻し自記雨量計による記録（安田　1959）・

　前老は，レーダースコープ上でみられる対流の複合セ

ル，つまり積乱雲や大きな積雲の複合セルに相当するも

のである．これらはもし十分に細かい自記雨量計の観測

網をもって解析すれば，その移動消長を解析でぎるもの

であるが（Osawa　and　Ozaki1960），その1ife　timeを

よく考慮しないと誤った解析をしがちである．

　後者つまり複合セルの群としての強雨域は毎時降水量

の分布図上，2～5時間程度，追跡が可能である．その

水平的ひろがりは100kmの程度であって，後にのべる

様な固有の気圧場または，風の場をともなっている

systemであって，われわれはこれを中規模現象として

理解したい．このPhase　sPeedはおそい場合で30～40

km・hour－1，はやいもので70～80km・ho皿一1に達し，

大規模運動のそれとは一般に一致しない．一個の中規模

系による降水量は数十mmから200mmに達し，それ

が2～3時間の周期をもって出現する場合には数百mm

の豪雨が出現する・

　特定の地域に降水域が停滞しているかの如くみられる

場合にも，詳細に解析すると，移動するいくつかの擾乱

を見出せることが多い．

　中規模擾乱はどの様な総観的状態のもとで，発生・発
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達するかは，われわれの最も知りたいことである．残念

ながらこれについてはまだ，われわれは経験的・定性的

な知識しか持たないが（たとえば上層の空気との関係中

島1965），これをよりよく知るには，まず中規模系の特

性を知らなくてはならない．

　3．　豪雨をともなう中規模擾乱の構造

　大規模擾乱の発散は10－6～10－5sec－1で渦度に比して

1桁ほど小い，中規模系ではどうであろうか？　第2図

は諌早豪雨にともなう地上風の収束の時間変動（Syono

et　a11959）である．豪雨の発散の水平・垂直分布の解

析例がないので，冬期北陸の例を第3図，第4図にかか

げよう．

　この様に，発散場・温度場においても中規模擾乱は明

確に解析され，その大きさはともに10－4sec－1であるこ

とがわかる．

　次に気圧場についてのべよう．メソ系の気圧場として

はメソ高気圧がよく知られている．Fulita（1955）はス

コール・ラインにともなうメソ高気圧の詳細な解析を行

い，っいで（1959）それがsub－cloudlayerにおける雨

滴からの蒸発による冷却に起因することを示した．一般

に，日本の夏期の豪雨，冬期の強雪について云うならば，

sub－cloud　layerも湿潤であって上記したような効果は

微小である．上述の降水にともなう，いはば二次的な気

圧変化を除去してみれば，中規模系そのものの気圧場を

検出でぎるはずである．その気圧変化の振巾は一般に小

さいので，ただ漫然と局地天気図に等圧線を描いただけ

では判然としないことが多く，もとの資料から現象に対

応する波長の成分を取出すフィルターをかける操作が必

要である．豪雨についてのメソ気圧場の解析例を筆者自

身はもたないので，降雪時のそれを，第3図（左）にかか

げよう．このように，中規模の低，高気圧はほぼ同程度
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第2図　1957年7月25～27日，諌早豪雨時の地上風
　の収束と降水量の時間変化（Syono　et　a11959）．
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第3図　1965年1月19日　中規模擾乱の気圧場（左）

　と収束場（右）　（Matsumoto，Ninonmiya　and

　Akiyama1967b）．

第5図　1957年7月5日の豪雨時の降水域と中規模

　気圧系（Ushijima1959）．

　一5　　－l
xlO5㏄

30r
131（、

毫il

　　　／！￥￥
＼　　　　ノ　　￥
＼　　　1

D

1

　一8　　－2
xIO　sec

30
20
10

　0

－10

－20

！

腿
　　’

ノ

　　　、　　　　、
divergenc

　　　　’￥

。麟騨

Km

、　1
、
、
、
』
ノ

　　／￥　　　／

￥＿ノづ

　　　　ノω琳一ゆ｝Up
　11、ぐ

＼／’　．必
ノ　　＼、／　’、！
　　　”て　　／
　　　　、　／　　　　　董
　　　　￥！　　　　　　e↑
　　　　　》

（，＋づ》D

11

＼、vor↑icity

　）
　！
　！
　！
11

一6

一5

＿4

一3

一2

＿1

10　　20　　30X　b・se（∫1

麓1♂就2

40「

30ヨ

20
10

　0

－IO

－20

－30

　
一40　　－30　　－20　　－10　　　　0

第4図　1965年1月16日の中規模擾乱の発散と
　渦度の垂直分布（Matsumoto，Ninomiya　and

　Akiyama1967a）
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発散方程式のバラソス．

の強さである．豪雨にさいしても，この小低気圧はよく

解析されていて，例としてUshijtma（1959）の解析を

第5図に示す．

　さて第3図からみた注意すべき点は，気圧場と発散場
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が1／4波長ずれている事実であって，Sensyu（1960）な

ども同様な解析を示している．この事実は中規模擾乱が

重力波的性格をもつものであることを暗示している．

（Sasaki1958）．

　次に中規模系の力学的パランスについて触れよう．豪

雨について発散方程式，渦度方程式の各項を評価した

Syono　et　a1（1959）の解析によれば，発散方程式にお

いて要求される摩擦項は渦度方程式のそれに比してきわ

だって大きい．同様な解析は冬期の強雪をともなった中

規模系についても行われ，しかも第6図にみられるよう

に，大きな非回転性の摩擦力は収束域にのみ現れること

は，それが，対流運動による協ノ∂・0ノ／∂27などの効果に

よっていることを示している．

　また，擾乱の下部においては，渦度方程式では立上り

の項がきわめて大きいが，これは強い上昇流が，となり

あって存在すると同時に下層での強い風の垂直シアーが

存在することに起因している．この風の構造については

のちに考察を加えよう．

　4．　中規模擾乱と積雲対流および降水量

　活発な積雲対流が中規模擾乱の収束域に集中して存在

する実例を次に示そう．この事実は冬期北陸の解析で

いくつか見出されている．例として示した第7図はレー

ダー・エコーの分布で，第3図の地上風収束域とほぼ一・

致していることがわかるであろう．細かい上層風の観測

網がないので直接上層風の場と比較することはできない

が・個々のエコー・セルの移動が上層風と一致している

と仮定しても解析例はいくつもあって，その一例（山中

1967）を第8図に示そう．（なおエコー・セルの移動力、

ら，上層における中規模系の回転運動を解析した報告も

いくつかある（Miyazawa1967）．

　このように10－4sec以上の中規模擾乱の下部の収束域
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第8図　エコーセルの移動から求めた発散と強
　いエコーの存在域（山中1967）．
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において積雲対流が，活発であることは極めて重要な解

析的事実である．その示す意味について若干の考察をこ

ころみよう．

　雲層下部から地表にいたる気層について，水蒸気の収

支を考えると（第9図）

毒1審吻＋者∫・肋＋毒〔あ9ノ＋陥（鱈ノ）〕一E

である．ω，ω・，9・，9∫は雲層下面における平均上昇流，

対流内部の上昇流，混合比および対流外部の混合比であ

り，σcは対流上昇域の示める面積である．Eは地表（海

面）からの蒸発量であって，雲層下面以下であるから凝

結は考えない．第1項を無視して，2第項を分割して書

くと

ムρハ〈　ムρヘー　△ρ一　　1
薯』肋＋アー9▽y－r▽ygノ＋万6・ω・（9c－9∫）一E

である．ここでくは気層内の平均である．つまり，対流
輸送瓦＝』1、6。ω。（σ。一σ∫）は

　　　　9
、天気”14・9・
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　　瓦＝E＿並ブ吻一。並（a－9ノ）ワ9

　　　　　　8　　　　　9

　　　　　　　　ノペである．冬期では9一のは197・ゐ9－1，夏期ではその数

倍に達する．つまり下層での収束がある場合は，平均上

昇流のみでは水蒸気を運び切れず，かならず，対流輸

送によって上むきに運ばれる．10－4secの収束は，冬期

でも数mm・day－1のF。の増加を意味する．いくつか

の中規模系について実際にF，を計算しそこに存在する

積雲の活動度と比較すると，たとえば第10図に示した様

な高い関係がみられる．これに対し，大規模運動の10－5

sec程度の収束は，たかだか1mm・day－1のFcの増加

しかひきおこさない．この意味では，積雲対流，そして

豪雨が中規模収束域に局在していることは当然である．
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第10図　雲層下面を通過する水蒸気の対流輸送量と

　積雲の高さとの関係（Ninomiya1968）

　次に計算雨量と実測のそれとについて考えてみょう．

よく雨量計算の一つの方法として上昇流に凝結函数を乗

じてω・Fの形式で計算することが行われる．これは原

理的には正しいようにも思はれるのに，大規模現象のω

を使用（例え実測風の積上のものでも）すると実降水量

の1／2～1／3程度にしかならないのはなぜであろうか？

大規模および中規模系の上昇速度を模式的に示したのが

z

wmu

義、1

ii三Wmd

Wmu

Wcu

Wmu

第11図　模式的に示した大規模および中規模系の上

　昇流の分布，

1967年9’月　　“

325

第11図である．ある地域内での上昇流の平均は，もちろ

んそこでの収束量と等しいはずであるから，

　　Σ吻＝2物肌初十ω2写祠

である（添宇1，アnは大規模・中規模系の，％4は上昇

下降を示す．）．”堀の部分ではもちろん降水はないの

で，この面積全体での降水量を考える時，当然

　　Σ瑚・F＜Σ～伽uF

である．またこれを水蒸気収支の立場から云えば，集中

豪雨は単に大規模な収束によるのみならず，すぐ隣接す

る部分の水蒸気をも集めていると云うことであって，こ

れはしばしば報告される豪雨域に近い乾燥域出現によっ

ても裏書きされよう（第15図参照）．

　ではと〃を計算する格子を小さくすれば計算雨量が無

制限に増加するであろうか？　中規模系と積雲対流につ

いてはΣω祝％＝2rω，祝＋Σ観己（0は積雲対流を示す）に

おいてはωω事実上小さくΣ伽初弼Σ晩％であるので

計算雨量が一方的に増加することはない．

　5．　中規模擾乱における積雲対流の役割

　さきに中規模収束場が積雲対流を直接的に支配してい

ることを示した．次に積雲対流の役割を言及しよう．

　（a）対流昇温．個々の積雲の上昇流のなかで放出さ

れた凝結熱は，そのセルのみならず，周囲の気層を昇温

させる．それは混合と云うかたちでもおこるし，積雲の

1ifetimeが中規模系のそれに比しはるかに短いことにも

よろう．北陸の降雪を伴う中規模系についてはいくつか

の対流昇温を解析している．第12図は巨大な積乱雲一

そのスケールからみて一つの中規模系とみなされる一

の例（Fujita　and　Byers1960）である．

　（b）下層の強風域．　豪雨，豪雪の場合にしばしば，

注目される現象に下層の強風帯あるいは下層ジェットが

ある．これはかならずしも豪雨の外的原因とはかぎら

ず，むしろ同時現象と云うべきではないかと考えられ

る．積雲対流の盛んな気層内では水平風速が非常に一一様

であることは，多くの解析例で確められている．その顕

著な例（1965年1月19日15時）を第13左図に示そう．中

規模発散域下の相川では直線的に風速が増加するに対し

積雲対流の旺盛な収束域下の輪島では0・5～5kmの気

層で風速は一様である，第13右図の1959年8月26日3時

の豪雨時の輪島の風速もまったく類似している．これは

積雲対流による運動量の混合によるものであって，事実

下層ジニットは上下方向よりむしろ水平的な集中の顕著

なことからもわかるように，積雲対流の結果とも云われ

るであろう．中規模収束域ではしたがって下層で相対的
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第12図　巨大積乱雲内部の温度，混合比分布（Fujita　and　Byers1960）
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第13図左　1965年1月19日15時中規模収束域（輪島）

　および発散域（相川）における風速プ・フィルの比

　較．対流層内の一様な風速に注意
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強風が出現し，前面で新しい収束域をつくり出す．これ

は，内部重力波的性質と重なって，豪雨の擾乱を前進さ

せる働きをもつ．Newton（1960）もこれと同様な考えを

スコール・ラインについて提唱している（第14図）．こ

の様に中規模擾乱と積雲対流との相互作用は，中規模系

20

O lO 20 30

第13図右　1959年8月26日輪島豪雨

　時の風速プ・フイル．

の運動および発達に極めて重要なものだと考えられる．

　（c）湿舌と豪雨，豪雨時の上層天気図にみられる最

も特徴的な現象は湿舌の存在である（Otani1954）．700

mb面上，南方から，舌状に北に侵入した湿潤域は印象

的なものである．そのためか，しばしば，この湿舌の存

職天気”14．．9．
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第14図　ストーム内部および外部の風速分布の差異と，相対的な速度差（Newton1960）
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第15図　1959年8月11～12日豪雨時の湿舌．700mb混合比（実線），850mb混合比（破線），および700mb

　面上層風，i斜線部分は前12時間降水量50mm以上，黒丸部分は20mm以上，太黒線内は以5mm上の
　降水域．

在があたかも豪雨の原因であるかのように思われたり，

さらには，そのトラジェクトリーを逆に辿ってその水蒸

気の源をはるか数千kmの遠方に求めるなどの誤解を生

じたりしているように思われる．

　むしろ，湿舌は豪雨の結果あるいは少くとも同時現象

と考えるべさではなかろうか？　顕著な湿舌の例として

1959年8月11～12日の豪雨時（二宮　1961）のものを第

15図にかかげよう．10日21時には，湿潤域は30。N漕に

帯状に分布し，11日21時には，日本列島上に移動してい

る．この時刻には日本列島上各地では散発的に駅雨また

1967年9月

は雷雨がつづいている．特に注意されるのは1400E線に

そって，南風の風系が作られているにかかわらず，水平

移流そのものは，逆に湿舌を弱める向に働いていること

であり，これは湿舌が単に移流では説明されないことを

示している．12日21時には湿舌は最も顕著であり，前12

時間降水量は50mm以上に達している．また，これの

北側での乾燥域の出現もまた極めて特徴的である，

　水蒸気収支の式は

∂9　　　　　∂　一　　∂一
万＋曲＋万ω9＋∂ρωノ4ニーC
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　または

　　　∂9　　　　一∂9　　∂
　　』∂r＋y▽9＋の一∂疹一＋一∂ガω／9／＝一c

　である．

　（Cは凝結量）下層に収束があれば，第3項を通して，

gの増加または凝結の面に働くと同時に，§4でのべた

様に対流輸送ω／4を通して上むきにgを運びあげる．

ルーチンの高層観測程度のスケールの解析においてす

ら，豪雨域ではy▽gはω∂g、／∂カよりも小さい．中規模

系の収束は，数十mm／hourの降水が期待されるに対し

1V▽9はその十分の一にもおよばない．

　つまり中規模系の収束が同時的に降雨と湿舌とを形成

すると考えるべきである．もちろん下層が十分に湿潤で

あることは必要条件であって，下層ての南分の強い風系

が出現持続することは好条件であるのは当然である．

　豪雨の出現には，いくつかの中規模系のひきつづく

発生と上述した大規模系の条件の持続が必要（松本，他

1962，Tatehira1964）なのであるが，その詳しい過程

も，物理物な相互関係も，ともに今後にのこされた大き

な問題である．

　6．　今後の発展のために

　われわれの願いは，集中豪雨の機構を充分に理解一

数値実験で現象を再現できるまでに一することであ

る．その時にはじめて本当の意味での予報が可能になる

はずである．不幸にして現在のわれわれの集中豪雨に関

する知識は，解析的事実をとおしていくつかの重要な問

題点を把かみかかった程度にすぎない．この問題を解析

して行くためには，まず現象の空間的，時間的スケール

に適した観測網の展開が必要である．50km間隔，毎時

の高層観測，その間をうめるさらに細かい地上，海上の

自記観測点はその基礎となる観測網である．同時に積雲

との相互作用の観点から，レーダー，航空機，気象衛星

による観測も不可欠である．

　ここで列挙した問題点は単に特異な集中現象としての

豪雨に関するものにとどまらず，広く，大規模運動，中

規模系，積雲対流の相互作用に関する最も基本的な問題

でもある．

　この意味で，明年度から行なわれようとする集中豪雨

の特別観測が日本のGARP計画の一環として，より広

い分野の協力のもとに進められようとしていることは，

よろこばしいことであり，われわれは，この計画に大き

な歓びと期待をよせるのである．
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第1表
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雨量強度（mm／時） 最大直径（mm）

200～330

100～200

50～100

　7．3

5．7～7．5

　3．5

集中豪雨の雲物理的考察

駒　林 誠

　は　じ　め　に

　局地的な豪雨ないし集中豪雨と称することがふさわし

い降水について，雲物理の立場から問題点を提出するこ

とは意外にむずかしい．その理由は2つある．

　1つは集中豪雨が降っている最中に充分な雲物理的観

測が行なわれた例が少いことである．短期の出張観測で

はなかなか遭遇することができない．そのため観測にも

とずく典型的な集中豪雨の雲物理的イメージが存在して

いない．

　第2は雲物理的思考法が未だ充分に気象学的思考法と

密着していないことから来ている．その結果降水の開始

から終了にかけての全期間を通しての定量的な雲物理の

モデル（これは作業仮設でよい）がない．だから沢山の

観測データーをとってもそれが何を意味するかわから

ず，データーを生かし切れないうらみがある．特に雨は

雪とちがって単なる水滴であって雪の観測にくらべて情

報量が著しく少いこともデーターの生かし難さに拍車を

かけている．

　1．　集中豪雨の具体例

　実のところ，私も生かし切れないデーターをかかえこ

んで困っているのであるが，ここでは私どもがたまたま

最近に観測することができた局地的な豪雨の1例をあげ

てその特徴をさぐってみよう．

　本1967年9月5日，出張観測の帰りに，岐阜県内の国
　えつみ　なん

鉄越美南線ではげしい雨に遭遇した．ただちにもよりの
み　の　せき

美濃関駅に途中下車し駅長岩佐政吉氏のご好意で雨の止

むまで臨時観測をすることができた．その雨について観

測データーをざっとかかげてみると

　1．雨は3時間降って150mmの雨量

　2．　ピーク時の雨量強度は330mm／時であった．

　3・雨滴の大きさは大変大きくて雨滴の絶対不安定の

　　臨界直径8ミリに近いことがわかった．表にすると

　　第1表のようになる．

1967年9月

　4．　雨水の塩分濃度は極めて低く比電導度にして10マ

　　イクロ・モー／cm前後に変動しており，1時間程度

　　のスケールでみると沢山の雨量強度のピーク（1つ

　　のピークは3分位つづく）を含む雨の強いときに塩

　　分が濃く，全体として雨量強度の弱いとき塩分濃度

　　が少い傾向がある．しかし数分のスケールで見ると

　　関係は逆になって雨量強度のピークのときに塩分が

　　少なく，雨量強度が弱ったときに塩分が高い傾向が

　　ある．

　5．　雷とひょうは見られなかった．

　6．　両隣りの駅ではそれ程降らなかった．

　7．　手分けしてタクシーを走らせ，雨滴粒度を附近の

　　国道沿いにしらべたところ，隣の駅のそばでは粒径

　　も小さく，青空も見えた．

　8．　雨の始る前，汽車の中からこの豪雨をもたらした

　　雲のヵラー及び黒白の写真をとったところ，明瞭に

　　かなとこをもった数個の積乱雲であった．

　以上の観測のうち，雨滴の大きさはウォーターブルー

炉紙を使用して測定し，雨量強度と雨水の比電導度は白

金電極付サイフォンで自記々録（送り速度毎秒1mm）

した．

　この雨の特徴は極めて大きい直径をもつ雨滴が沢山降

りつづいたことと，雨水がきれいなことである．比較の

ために本年9月13日に台風22号が接近したとき名古屋大

学構内で測定した値をあげると，ピーク時に雨量強度は

180mm／時で最大直径は4mm，比電導度は北西から雲

が動いている時でさえ100マイクロ・モー／cmで前者の

10倍である．

　2．集中豪雨の上空には豪雪が生じている

　極めて大きい水滴が多数降ることは，一もちろん同

時に小さい雨滴も沢山降っているrそれが雲の低い

ところで成長したのではないことを示している．

　雲の中で雨滴はあらゆる高さで発生するが，もし雲水

量の重心が850mbあたりの低いところにあったなら，

すべての雨滴はその層を通過する際に成長して，大きさ

がそろうはずである．高いところで発生した水滴も中位

の高度で発生した水滴も雲水量の多い低い層を通過する
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際に成長するので，発生高度による成長の差が余り生じ

ない．

　これに反し雲水量の重心が高いところにあるほど，粒

度分布は巾広くなって小さい水滴から大きい水滴までが

降るようになる．

　また雨水の塩分濃度が低いことは空気のきれいな高い

層で主要な成長が行なわれたことを示している．

　集中豪雨の降水要素が高いところで成長したことは氷

晶過程が集中豪雨の形成に重要であることを示唆してい

る．また成長の主な部分が空気のきれいな上層で行なわ

れたことは，集雨豪雨の上部に豪雪が生じていることを

意味する．すると集中豪雨の問題はおのずから豪雪の集

中性の問題につながってくる．

　5．　集中豪雨は雷雨ではない

　雪の結晶は雨滴とちがって種々の形状をとりうるので

落下速度と捕捉率が質量に対して多価函数となり，バラ

ィアティにとんだ行動をとることができる．そしてこの

多様性が豪雪の集中性をもたらす原因の1つになってい

る．豪雪が生ずるためには次の3段階が必要であろう．

　第1に余り背の高くない雄大積雲が生じ，この雲頂が

氷晶化する．落下速度のおそい平板樹枝形の結晶は落下

することなく層状雲となって残溜する．あられだけが地

上（又は海上）へ降る．このあられは塩分が濃く，また

正に帯電している．

　第2に上空に残溜した樹枝状結晶は積雲の形で補給さ

れる水分で昇華成長しながら直径3mm程度に成長す

る．この集団は層状の氷晶雲で負に帯電している．樹枝

状結晶がこの大ぎさに発達するためには40分から1時間

を要する．こうして大きな降水要素でありながら落下し

ない空中の貯水池が形成される．

　第3に，この氷晶雲の中へあらためて特別に背の高い

雄大積雲ないし積乱雲が貫入する．この新しい雲塔の中

へ混入した沢山の大きな雪結晶は過冷却水と遭遇して濡

れ，附着しあって急速に雪片をつくる．この雪片は負に

帯電している．背の高い新しい雲塔の上部で生じた落下

速度の速い立体樹枝や小さなあられ，あられから突起の

でたいがぐり結晶は先にできた雪片の上へ降り注いで捕

捉される．いわば，いがぐりとあられが平板結晶の上へ

積雪をおこす形で空中の貯水池はますます重みを増して

くる．あられが小さいうちにこのように捕捉されるの

で，ひょうや大きなあられは生じ得ない．ひょうや大き

なあられが生じないから雷特有の電荷分離機構が動作し

ない．仮りに多少動作しても雪結晶が正に帯電しなけれ
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ばならないのに反符号の負の雪片が第2の雲から流入す

るので中和されてしまう．小さないがぐりと小さなあら

れを数10個背負った大ぎな平板樹枝雪片が重みに耐えら

れなくなって突如降下する形で，今までに貯溜した水が

第3の雲の下へ集中的に落下する．この降水は負に帯電

しているはずである．そしてそれは強い雷雨になること

がでぎない．

　もし第3の雲が単独で発達したならば雷になったかも

知れないが，第2の雲が妨害した形になっている．

　この豪雪の集中性が豪雨の上部で生じているならば，

地上の雨を観測していて，雨滴の電荷，雨水の塩分，雨

滴粒度分布の変化をみればわかるはずである．

　本稿では省略するが私どもが大台ケ原で行った降雨観

測と北陸の降雪の観測とを対比すると，今述べた特徴が

共通に現われている．

　4．集中豪雨は突如発生しない

　上述の過程から判断できるように，集中豪雨の降りは

じめる40分から1時間程前に，雄大積雲からの俄雨があ

るはずであり，その雨水は塩分が濃く，また雨滴は正に

帯電しているはずである．先行する降水のあることは雷

雨と異なる点の1つである．

　その俄雨の進行中または降り止んだあとには負に帯電

した氷晶雲が残溜し，徐々に成長をつづけているのだか

ら，地上ではかった空中電場は上方が負になるべぎであ

る．肉眼で見れば高層雲か低いかなとこ雲か，乱層雲の

ぽけたようなものがなければならない．

　これだけの先行現象があるところへ，負に帯電した，

塩分のごく少い大粒の雨滴が降りはじめたらば集中豪雨

になる公算が大ぎいと考えることができる．この雲は負

に帯電した巨大な塔で，雷のダイポールとはちがうか

ら，地上ではかった空中電場は雷のときとちがって正負

が交互にあらわれるジグザグ型になるだろう，これは云

うまでもなく負の雲（本体）とそれをとりまく吸引され

た正のイオン層の効果である．

　この傾向は福井地方気象台が降雪の際の空中電場を測

って出された結論とも矛盾しない．

　上層の風が強い場合には第1の雲又は第1の降水の生

じた地点と第3の雲の生じた地点とは数10kmはなれ

ているから，1地点で観測したのでは，これを知ること

ができない．レーダーの有用性はここで発揮されるだろ

う．

　5．　レーダーは何を見るべきか

　レーダーで観測すれば，第1の降水，第2の雲（高層

、天気”14．9．
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雲で特に大きい氷晶から成る），第3の背の高い積乱雲

のいずれをも見ることができるはずである．勿論，レー

ダーでは正に帯電した雨であるか，雨水の塩分が濃いか

淡いかはわからないから，地上観測網を張っておかなけ

ればならない．

　ここで注意すべきことは，レーダーは降水そのものを

観測しているのではなく，空中の貯水池を観測している

わけである．特にグラウンドェコーの混入を防ぐために

仰角をつけてPPIをみているときには，この性格がつ

よい．

　エコーが存在することは空中に貯水池があることを示

しており，降るかも知れないし降らないかも知れないわ

けである．強いエコーがあれば豪雨のおこる可能性を示

すだけである．豪雨が生ずると空中の貯水量は減少する

はずである．これはエコーの強さが時間的に減少するこ

とを示す．

　だから雨量強度Rはエコー強度Zと直接の関係があ

るわけでなく，その時間変化4Z／読と直接の関係にあ

るはずである．もし数時間，ほぼ一地点に定常的に豪雨

が生じている場合には，X方向の空気の速度をπとして

∂身∂渉を無視し，％∂身∂xと雨量強度Rを対比すべぎで

ある．即ち風下に行くにつれてZが弱くなっていると

きに降水の存在を示している．

　6．集中豪雨と中規模じょう乱及び地形との関係

　すでに集中豪雨が発生するためには複数の対流雲の存

在が必要で，それらの雲が落下速度のおそい平板樹枝状

結晶（15。C±2。C）の層状雲で媒介されていなければな

らないことを述べた．

　平板樹枝状結晶が成長するに要する時間τ、は1つの

対流セルのライフタイムτ2より一般に長い．だから雲

の力学の見方をすると雲が発生してある臨界の雲水量

（たとえば0．5gr／m3）に達した瞬間からτ、時間のおく

れをもってその雲水量は雨水量に転化して落下しうる状

態となる、したがって一15。C層の高さで対流雲塔に相

対的な風速を％とするとτ、％だけはなれた距離に2つ

の対流雲塔ないし対流雲列が生じることが集中性の降水

をもたらす条件となる．

　τ、％より近い距離に発生した雲は1つの雲と同じで，

せいぜいあられに当る分しか降らないから俄雨にすぎな

い．τ、％より大ぎくはなれ過ぎると単独の雪結晶あるい

は小雪片として拡散したものが高層雲からの降雨とな

り，中程度の大きさに雨滴のそろった弱い降雨になり集

中性があらわれないだろう．

1967年9月
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　τ1はほぼ1時間，％は10m／secとするとτ、％は約

40kmの距離になる．だから何らかの理由で40km程

度（風速によってちがうが）はなれた2つ以上の平行に

走る収れん線ないしは山脈の存在と，一15。C±2。Cの高

さが氷飽和以上の混合比をもちうる条件がみたされると

降水は集中的に降下することができるだろう．

　ここに中規模じょう乱や地形，上空の湿度と集中豪雨

の関係がはいってくる．中規模じょう乱のライフタイム

が氷晶の発生一雪結晶一雪片→大きい雨滴までのラィフ

タイムと同じ位になるからである．

　7．　暖かい雨は集中豪雨となりうるか

　上記の考えにもとづくと暖かい雨の場合，即ち上空に

氷晶雲を欠く場合には集中豪雨が生じないことになる．

また氷晶雲があっても成長速度のおそい一5℃程度やま

た一40。Cより冷たい場合には矢張り集中豪雨が生じえ

ないことになる．

　このあたりは観測によって充分に確かめなければなら

ないが，私の考えでは暖かい雨は集中豪雨にはならない

と思う．但し暖かい雨で2つの積雲塔が1つの層状雲で

媒介された場合には毎時40mm程度までの雨が生ずる

ことは知られているから相当に強い雨は生ずることがで

きるだろう．

　1963年に大台ケ原で降水観測をした際に，濃い霧が来

ると霧雨の形で毎時10mm以上の雨が降った．名古屋

の気象台のレーダーでは検出できず，このとぎのウォー

ターブルー炉紙から立平良三氏が計算して，レーダーで

検出できないのは当然であったと結論を出されたことが

ある．

　この雨は大気の低い層の中に地形の影響で濃い雲水量

を生じ，雨滴として未熟の段階で近くの山を濡らした形

にカ．っているものと考えられる．この雨は平野部ではお

こりえない形式であって，山岳部の降水量のうち無視で

きない％がこの霧雨によって供給されている可能性があ

る．レーダー観測は現在の形では，この種の降水量を検

出しにくいと考えられる．この種の雨でも24時間継績す

ると240mmの降水量になるから，集中豪雨と呼ぶのは

ふさわしくないけれども，軽んじることはできない．

　あ　と　が　き

　本稿はシンポジウムの話題提供のために書いたので，

極端な表現をしており，また綜合報告にもなっていない

ため，多くの方々の研究にふれてありません．この稿を

書くにあたって名大・理・水質研の樋口敬二，高橋劫，

武田喬男の諸氏に多くの討論をいただきました．
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レーダから見た集中豪雨

門脇俊一郎

集　中　豪雨

　1．はじめに
　集中豪雨のような局地的で短命な激しい気象現象を捉

えるための有力な観測手段と’して気象レーダに多くの期

待が寄せられている．これは只一個の装置以外には情報

収集手段を全く必要とせず広大な領域について適時に少

くも2次元の連続観測を行うことが可能なためであろ
’
う
．

　気象レーダの機能には大別して2つの面がある．降水

量の間接測定に関するものとエコーの解釈に関するもの

である．レーダの捉えるものは主として降水粒子による

空間の電波反射能の分布と変化に関する諸量であり気温

や風のような我々の感覚にうったえる気象学上の基本的

要素ではない．しかし降水粒子はミク・・スケールの雲

物理過程からマクロ・スケールの綜観過程にいたる様々

な物理過程の綜合結果であるからそのレーダ・エコーの

分布や変化のありさまを気象環境との関連において解析

すれば降水形成に関係する種々の気象要素の分布や天気

系の構造についての理解を進めるに役立つ．これら2つ

の面から集中豪雨のレーダ観測結果とその問題点を簡単

にまとめてみたい．

　2．　エコー強度と地上での降雨量との対応

　　レーダによる降水強度測定には，（1）降水粒子の物

理的性質とその空間分布および電波反射能の関係，（2）

分布ターゲットに対するレーダ方程式，（3）降水粒子の

相対運動によりfluctuateする反射電波の積分，（4）

レーダ・ビームとターゲットの相対的な大きさ，位置関

係一beam且11ing　factorなど，（5）レーダ・サイト

の地理環境，（6）装置の検定と安定度などの問題があ

る　（Hamld1965）・これらはレーダ気象学の基本的な

分野を形成するものであるが，解決にはさらに多くの観

測と解析を必要としよう．現在のところ我々の気象レー

ダで信頼しうる降水強度測定を行いうる見込があるのは

せいぜい半径100～150km以内の程度であろう．上述

の諸問題が解決されても，反射信号と降水強度の関係は

本質的に統計的なものと考えられいくつかのあいまいさ

が残されよう．2次元または3次元の降水強度分布を一

目で見るためには何らかの情報処理装置が必要で，種々

の積分装置，STRADAP，等ニコー，GRAY　SCALE，
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CAPPIなどがある．気象庁では最近等エコーが主用され

るようになり，これによるエコー強度分布と実測雨量の

対応について調査が行なわれ始めた（立平・深津1962，

立川1963，長井1963，深津・平野1966）．

　これらの報告や富士山レーダでの経験から次のような

ことが言える：（1）レーダ測定の絶対値は種々の制約

を取除いても係数2程度のあいまいさが残るが，測定値

相互，時間変化は信頼度が高い．降雨量の絶対値の誤差

が大きくても分布形，時間変化は実況とよく一致する．

（2）エコーとの比較に用いる降雨データの質の吟味が

大切であり，エコーの面積分装置の開発，装備や降雨量

観測方法の検討が必要である．（3）レーダ測定値をそれ

に見合う質の実測雨量や利用上の基礎資料でCalibrate

し迅速正確に降雨量の分布を得るのが現在可能な最上の

利用法であろう．

　3．エコー・エレメント（セル）とその複合体（パタ

　　ーン）の特徴と移動

　集中豪雨のレーダ・エコーの特徴は単にその強度・高

度の絶対値が大きいことではなく，その配列と移動にあ

る．富士山レーダが完成するまでは豪雨時のエコー・パ

ターンの全貌を一個のレーダで捉えることは困難であっ

た．第1～3図に富士山レーダによる集中豪雨の観測例

を示しておく．

　レーダ・エコー特に激しい気象現象を伴うものは線

（帯）状の配列を示すことが多い．集中豪雨もその例外

ではないが，広範囲に展開した弱エコーの内に連続的な

外観を呈する強い線エコーが1～数本埋め込まれている

ことが特徴で対流性とも層状とも判別困難な特性を示す

第1図富士山レーダによる昭和42年7月豪雨のエ
　コー（その1）昭和42年7月9日14時54分撮影，

　アソテナ仰角前一1．7，線の位置は15時のもの．

　淡路島附近の線状強エコーは発達中．

寒天気”14．9．
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第2図　富士山レーダによる昭和42年7月豪雨のエ
　コー（その2）昭和42年7月9目17時23分撮影，

　アソテナ仰角一1．70，神戸北方から徳島南にのび

　る強い線エコーが殆んど停滞している．このころ

　神戸では1時間に50mmを越える強雨があった．

　黒い矢印は顕著な線エコーの位置と走向を示す．

第3－1図富士山レーダによる羽越豪雨のエコー
　（その1）昭和42年8月29日03時06分撮影，アソ
　テナ仰角一1．2。．

場合があるのに対し，線状に並ぶ強雷群（長さ1000km

に達することもある）が明りょうに対流性のエコーの

discreteな列の姿を持つことと著しい対照をなす．第

1，2図の例では弱エコー域の南北400km，東西1000

km以上に対し強い線エコーは幅10～20km，長さ40～

60kmのもの数個からなり，面積比数％を占めるに過ぎ

ぬ．しかも地上降雨量の分布と比較すると降雨量の大部

分はこれら線エコーによるもので弱い不定形エコーの寄

与はきわめて少ない．第1，2図では強い線エコーはほ

ぼ同一の間隔と走向を持つように見えるがその成因につ

いてある暗示を与えるようにみえる．このようなパター

ンは第3図の羽越豪雨でも見えた時期があり集中豪雨の

一段階を代表するもののようである．

　豪雨をもたらす線エコーの重要な特性はその極めてゆ

っくりした移動あるいは停滞性である．写真2の淡路島

東の線エコーの例のように周囲のエコーの運動にもかか

わらず一定場所に固着するかの如く見えることが多い．

線エコーの外縁の小特徴を追跡するとほぼ線の走向に動

いているが附近の風に対し風上側に新セルの発生による

線の伸長が見られる場合もある．速度低下や停滞と共に

線エコーは発達し最盛期をむかえるように見える．

　小エコー（セル）があたかも大気下層の風に流される

かの如き運動をなすことはレーダ観測の初期に気付か

れ，下層の種々な高度の風との相関が多くの著者達によ

り研究されている（例えばLigda1954，山中1966）．

1967年9月
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第3－2図羽越豪雨のエコー（その2）第3－1
　図の強エコーの分布状態，思くぬりつぶした部分
　が4mm／時以上の部分．

集中豪雨のエコー場ではエコー・セルやパターンに顕著

な収束が見られること（深津1966）や，線エコーの合

流交差に伴う発達強化（山田1964）などの報告がある．

今門（1966）はエコーの動きから集中豪雨時のパターン

を分類し合流，加重，混入，台風の4タイプを示した．

しかしこれらの現象やそれに伴うエコーの変化のありさ

まについての記述はまだ不充分でありメカニズムの説明

もなされていない．線エコーの走向とその構成要素の運

動方向の一致による線エコーの停滞と豪雨の発生が多く

の場合に観測されている（今間1966，長井1963室戸

岬測候所1967）．

　一般に小エコー域は850～700mbの風に流され線エ

コーの走向は下層風の鉛直シアーの方向をとるとされて
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いるが，風の強弱，セルの生滅などにより複雑な様相を

呈する．対流エコーの大きさによる運動の相違（Newton

他1964），セルの自転による運動方向の変化（Fank－

hauser1966）なども観測されている．

　最近，台風のレイン・バンドや各種の帯状エコーの観

測結果から，新セルを間けつ的又は連続的につくり出す

エコー生成源の存在，エコーの風による移流とシアーの

ある環境内での自励的持続機構を考え，セルの移動と生

成源の移動により帯状エコーの形を説明する試み（例え

ばAtlasその他1964，立平1963，1964，1966）があ

るが，豪雨を伴う線エコーにもこのような機構で説明し

うるものが多い様にみえる．集中豪雨の機構を追求する

にはまずこれらの線エコーの形成過程や運動のありさま

をエコー以外の気象環境，特に風と水分との関連におい

て明らかにすることが重要であると考えられる．

　豪雨のシノプテイックな環境についてはかなり明らか

になっているが，大規模な場の特徴とエコー・パターン

の関係を明らかにすることも重要である．低気圧，前線

などのエコー・パターンのモデルをつくることがその一

つであるが，九州の観測者達はこの方面への試み（例え

ば牛島1966）を始めている．富士山レーダの観測もき

わめて有効であろう．いわゆる湿舌は豪雨の重要な必要

条件とされているが，湿舌の軸と帯状エコーの走向の一

致などを云々する場合がある．しかし写真1～2や高層

観測網の現状を考えれば，両者のデータを対応させても

有意な結果は得られないことが考えられる．レーダ・エ

コーが存在する以上，かなりの量の液・固相の水が存在

するから，湿舌とエコー域の一致はむしろ当然と言うべ

きであろう．

　地形による暖湿気流の収束が集中豪雨に大きな役割を

果すとの考えから山田（1962）は線状エコーの停滞ひん

度の地域分布を作り両者の相関を係の存在を示した．し

かし富士山レーダの観測効果からみると線状エコーの形

成・持続に地形が大きな効果を持つとは断言できない．

武田，元田（1965）は対流性エコーの生滅と地形勾配と

の関係を調べ一般に風上側斜面で対流性エコーが発達す

るとしているが，決定的な結果は得られていないようで

ある．いずれしてもエコーの変化に影響を与える要素を

充分吟味し，エコーの性質の動気候学的な統計を行うこ

とは重要であろう．

　台風のspiral　bandやトーネードのHookに似た特

徴的なエコー・パターンが豪雨雪に見出されている（宮

沢1966，荒川1966），メソ・サイクロンや豪雨雪の発
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生場所と関連づけて重要性が強調されているが，エコー

の特性や運動，それに伴う気象現象の記述が充分でな

く，その意義を速断できない．前線付近にサイクロニッ

クな循環を示すかぎ形（トーネードのHookとはスケー

ルが異なりこの呼び方は適当でないが）エコーの存在が

いくつか報告（例えば石硯1966）されている．このよ

うな特殊なエコー・パタンは豪雨雪を起している場の2

次的な特徴にすぎないかも知れない．いずれにしてもこ

のようなパターンの意味については，すぐれた量的な観

測結果の集積を待たねばならなぬ．

　2．　レーダ観測・調査上の問題点

　豪雨の全貌について充分な観測資料を得るにはレーダ

運用体制の充実強化が必要である．

　さらに現在までに得られているレーダ資料の充分な利

用を促進するため全国的なデータ・センターを設けるこ

とによって容易に入手L充分に利用できるようにあるこ

とが望ましい．

　またレーダ資料は他の気象要素との関連において解析

しなければならないが，レーダ・データの質に見合う気

象資料が乏しい．高層観測，観測船，飛行機などとの協

同観測を行う必要がある．

　エコーの移動，線エコーの形成持続などのメヵニズ

ムを明らかにする上で大気各層における風のデータが重

要で測風用ドップラー・レーダの開発，配置が特に望ま

れる．
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気候学的にみた豪雨と地形

河　村 武

　気候学の立場から集中豪雨の問題をとり上げる場合に

とくに関心を抱く点は，集中豪雨が起りやすい地域があ

るか，またあるとすればそれはどのような地形のところ

であるか，また地形はどのような機構で集中豪雨に関係

しているかである．これらの問題に対して，まだ不充分

ではあるが，気候学的観点から得られたこれまでの知見

をまとめてみる．

1967年9月
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　1．　豪雨の地域性

　一般に短時間の強雨の原因には雷雨が卓越し，降雨時

間が長くなると，台風・低気圧・前線などの原因による

大雨が卓越するといわれている．しかし．実際にわが国

の10分間雨量，1時間雨量などの極値の起因を調べてみ

ると，地方によって強雨の主要原因が違うことがわか

る．気候学的立場から豪雨を扱うには資料の制約から日

降水量を扱う以外に方法がないので，年最大日降雨量の

原因別頻度を求め，その卓越原因の分布図を作成した結’

果，顕著な地域性を見出すことができた（水越1962a）・

紙面の都合で第1図には気象官署の資料だけが記入され

ているが，区内観測を行なっている多数の気象観測所の

観測資料を記入した詳しい分布図によるとなお一層明確

になる．たとえば，九州についていえば，九州山脈の分

水界にほぼ平行して，降水原因が画然と二分され，大覧禺

半島から国東半島にいたる太平洋側の地域は台風が，ま

た東支那海測では前線が卓越している．

　次に問題になるのは，豪雨が降りやすい地域である．

地点別に日降水量50mm以上の月別度数を調べても，

豪雨の降りやすい地域があることがわかるが，福井

（1967）は集中豪雨を調べるために，1日間の降水量が，

1年間に降った全量の10％を越える日の出現度数を求め

た．その結果，集中豪雨が繁発する地点と非常に稀な地

点とがあり，繁発地点と季節が地域的にまとまって，し

かも海岸に近いところに多く分布していることがわかっ

た．その1例として北海道の場合を第2図に挙げた．九

州の集中豪雨の頻発地点は宮崎県北部から大分県の山地

（台風期）と長崎・佐賀両県の北西海岸地方と壱岐・対

馬（梅雨期）に密集している．

　2．雨量分布と地形

　集中豪雨には地形に余り関係しないものもあると思わ

れるが，前述のように繁発する地域と稀な地域があるこ

とは事実である．そのような点から，地表の状態すなわ

ち換言すれぽ地形が豪雨の機構に何かの形で関与してい

ることは確かである．

　地形の影響として，これまで多くの解析的研究でも取

り上げられ，定量的見積がされているのは山地斜面にお・

ける気塊の強制上昇である．しかし雨量分布を詳しくみ

ると，地形の影響をこのようにだけ考えることは必ずし

も現実にそぐわない．これまでの集中豪雨の事例研究で

考えられた地形の影響としては，現地の地形を水平気流

が収束しやすい谷間とか，一方が開いたすりばちのよう

な地形と表現した場合がかなりある．地形により大気下
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第2図　北海道における集中豪雨の多発地域

　（福井　1967）

層に特徴的な局地気流が生じることは周知のとおりであ

るが，集中豪雨の発生に対しての貢献は推測の域を出な

い（裏付ける観測資料がない）．　したがって，今後，集

中豪雨の起りやすい地形の特徴が，今後の研究によって

数量的に計測される期待はあるが，現在のところ集中豪

雨を起す局地的な地形の役割は余り明らかでははい．

　むしろ，これまでに得られた成果のうちで注目すべき

ものは，集中豪雨が起った現地の地形ではなくて，より

広域の風上側の地形の影響である．

30

　3．　地形性レインバンド

　降水に対する海岸や陸地の影響は以前からBergeron

等によって主張されているが，関口（1964，1965）が明

らかにした台風に伴う雨量分布に見られる地形性レイン

パンドもこの一例である．台風に伴う降水分布の様式は

台風の中心経路，前線の有無によっても異なるが，最も

数多く出現し，その代表的雨量分布型と目されるのが地

形性レインバンド型である．台風の来襲に伴って上層ま

で強い南風が吹き込むと，風向に沿って帯状の顕著な多

雨域を生じる．これが地形性レインパンドである．この

多雨域の出現する地理的位置はほとんど決っていて，第

3図に記入した箇所である．中でも，

　①伊豆・丹沢一足尾・那須一（ときには福島西側

　　山地一奥羽山地一釜石）

　②紀伊山地一布引・鈴鹿・伊吹山地

　③東四国一（ときには淀川右岸山地）

　④東九州一（ときには広島西方山地）

の4本はとくに明瞭なパンド構造が見られる．このよう

な雨量分布が現われるとき，1時間雨量とレーダーエコ

ーとの対比をしてみると，雨域とレーダーエコーとの対

応がよくつき，やはりパンド状のレーダーエコーが見ら

れる．さらに詳細にみると，岬の先端や風上側の山地で

、天気”14・9」
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第3図　台風6118号（1961年9月13－16日）による雨量分布（等雨量線30mm，50mm，100mm
　200mm，400mm＆600mm）．と多雨域（関口　1965）

強い対流性エコーが発達し，風下側に流されて帯状のエ

コー分布や雨域を生じるように思われる．この点は今井

らが行なった梅雨前線に関連して起った関東地方の局地

性大雨の解析で指摘した事実と一致している．地形性レ

インパンド型の降雨に対する地形の影響は，地形性上昇

流によって多量り雨を降らせるというよりも，むしろ，

地形の影響でまず上昇流が生じ，それが引ぎ金作用とな

って激しい対流性のエコーを生じ，風下側に影響が及ぶ

と考えるべきではなかろうか．なお，付記すると地形性

レインパンドは風の垂直方向のシヤーが生じると解消す

る．また，エコーは高い山脈によって阻止され，それか

ら風下側には多雨域が延びない．これらの点は降雨に対

する地形の影響を考える上で重要である．

　4．　湿舌と地形

　梅雨時の大雨の降る条件として，しばしば南西方から

の湿潤暖気の流入が挙げられている．果して気候学的に

みて，これが必要条件であるかどうかの詳しい検討が，

水越によってなされた（1962b）．近畿地方で局地的に顕

著な大雨が降ったとき，風上側の潮岬の上層大気中の水

蒸気量の時間変化はたしかに対応関係が見られる．とく

に900mb面以下での水蒸気量の増加が顕著である．

　そこで，山地がこの湿った空気の直接の流入を阻止す

れば，山地の風下側で大雨が降ることは少なくなるに違

いないと考え，南南西～西南西の方向が標高500m以上

の山体で蔭になる地域を求めた（第5図）．他方，大雨の
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　　第4図　梅雨時多雨軸出現頻度分布図
　　（単位　回，1954～1957年）（水越　1962b）

降る地域を表現する方法として，日雨量分布図上で，と

くに顕著な多雨軸（等雨量線の形状が等高線の尾根状に

なっている場合に稜線に相当する雨の多い部分を連ねた

線）の地域的出現頻度分布図を作成した（第4図）．そ

の結果は一見して明らかのように，大雨の降る地域は南

南西ないし西南西から湿潤暖気の流入が阻げられない地

域と一致していることが判る．著者はこの他にも，これ

を裏付けるいくつかの証拠を挙げているが，他の研究，

たとえぽ梅雨期のレーダーエコーの出現位置が，上述の

事実と合致することを明らかにしている．

　5．　あとがき

　集中豪雨が特定地域に起りやすいことは明らかである

が，その理由はまだ不明の点が多い．地形の集中豪雨に

対する影響を考える場合，地形が集中豪雨をもたらす擾

乱の発達や衰弱に関係する面と，擾乱の移動に関係する

面とがあることを考える必要がある．レーダーエコーが
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第5図　南南西～西南西方向が500m以上の山体でさえぎられる範囲

　（等高線は500m，1000mを示す）　（水越　1962b）

髭

地形の鞍部や谷間のような低いところを通過しやすく，

高い山脈で移動が阻止されるという観測事実は後者に属

する．また前者の影響を考える場合，集中豪雨が降った

地点付近の局地的な地形による気流の上昇あるいは収束

などのほかに，風上側の地域での集中豪雨をもたらす擾

乱発達の引き金作用としての地形の影響が推測される

し，また集中豪雨発生に好都合な場を提供するという意

味での効果一たとえば湿った空気が流入しやすい道と

なることもその一つであり，また局地気流系による収束

線の形成もその一つであろう一も考えられる．これま

での気候学研究の成果から推測される以上のことが，果

して集中豪雨を降らせる中規模擾乱の発達や雲の生成に

どのように結びついているかは今後の研究課題である．
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