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豪雨のスケールと水蒸気収支解析について＊

二宮洗三＊＊秋山孝子＊＊

　要　旨

　豪雨域を含む領域での水蒸気収支解析の結果を議論する．解析領域の大きさによって，収支方程式の各項，

∂9／∂ず，V・09などと，実測降水量との関係がどのように変るかを示し，その気…象学的意味を考察することに

よっで，豪雨の気象学的性質を明確にするのが，本稿の目的である．

　1．はしがき

　豪雨域の水蒸気収支に関連した研究報告はすでにいく

つかなされている（たとえば二宮（1961），松本・藤田・

浅井（1962），Matsumoto（1968），Matsumoto・Ninomiya・

Yoshizumi（1971），Akiyama（1973，1975），浅野・黒沢・

倉嶋（1973）など）．

　水蒸気の質量保存則が成り立つかぎり，ある領域で計

算された寒水蒸気のsink”は凝結量に等しく，もしそれ

がそこで降水として落下すれば，降水量にも等しい．

このように元来，成り立っているはずの水蒸気の収支勘

定を行って，ただ単に収支の帳尻が合ったとか，合わな

かったというような議論を行っても，気象学的には今日

なんの意味もないであろう．豪雨の水蒸気収支解析は，

、なにが豪雨時の水蒸気収支の特徴であるか？”，　、そ

の特徴は豪雨の本性やメカニズムとどのように関係づけ

られるか？”などの観点から論じられてこそ，はじめて

気象学的な意義を持つのであろう（二宮（1974）の総合

報告参照）．

　たとえば松本・藤田・浅井（1962）は1961年6月豪雨

について南分をもった下層ジェット流にともなう水蒸気

の収束の重要性を指摘した．Matsumoto（1968）は1967

年7月豪雨の降水は湿舌の形態をとる南西気流のみなら

ず北西よりの流れによっても補給されていたことを示し

た．Matsumoto・Ninomiya・Yoshizumi（1971），Akiyama

（1973）は1969および1968年の梅雨末期について，下層

南西流による水蒸気の流入の重要性を示した．さらに
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Akiyama（1975）は1972年7月豪雨について，きわめて

詳細な解析を行い，豪雨は梅雨前線帯にむかう下層の

奪「ansversa1な水蒸気流束の収束によってひきおこされた

こと，その水蒸気のoriginは梅雨前線帯の南方にひろ

がる晴天域にもとめられることを明示した（極東域の梅

雨期の大規模場の長期間についての気候学的な水蒸気

収支にっいては，Murakami（1g5g），Saito（1g66），

Asakura（1971）などの研究があるが，本稿の主題と異

るので，特にふれないでおく）．

　上記したように，いくつかの研究により豪雨域の水蒸

気収支に関連した重要な事実のいくつかが明らかにされ

たもののなお明確にされない問題点も残されている．た

とえばMatsumoto（1968）の提起した水蒸気収束量と

実測雨量の量的不一致についての解釈や，二宮（1961）

の指摘した黙豪雨に関して水蒸気の水平移流は重要なフ

ァクターではない”などは，さらに検討を要することが

らである．

　この報告では，まず，

　1）高層観測の空間的・時間的な粗さから，水蒸気収

支解析が十分な精度をもって行われるには，解析領域が

ある程度以上の大きさであることが要求されることをの

べ，ついで

　2）水蒸気収支計算が精度よく行われたことを前提と

した上で，収支方程式の各項，∂g／甜，V・ogなどと，降

水量との関係が解析領域のひろさに対してどのように変

るか？　さらに，

　3）V・吻に寄与する質量収束にともなう水蒸気収束

（47・∂）と水蒸気の水平移流の重要度が解析領域のスケ

ールによってどのように変るか？

　の間題を，豪雨の特徴的スケールとの関連を念頭にお

きつつ議論して行く．

　本報告では，1972年7月の解析（Akiyama（1975）と
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222 豪雨のスケールと水蒸気収支解析について

共通資料）の他に，1968年4月23日の北米大陸上の資料

に基づく解析例が加えられ，さらに，他の人々による論

文にかかげられた数値や図が考察の対象として引用・言

及される．

　2．水蒸気収支方程式

　水蒸気収支方程式は良く知られたものであるが，以下

の各節の議論を明確にするため，説明をしておく．水蒸

気の連続の式は，

∂9　　　　　　∂
　＋7・P9＋　　ω9＝一吻
∂∫　　　　　∂カ

（1）

である（記号は慣用に従う）．実際の解析では高層観測

点の距離は数百kmであるので，われわれはある領域

についての（1）式の平均値を評価できるにすぎない．

領域Sについての面積平均を　　で示すと，（1）は

∂9　　一　　∂　一一　　∂　　　　　一
∂∫＋7吻＋万ω4＋一砺吻ノ＝一卿（2）

となる．Sについての平均上昇流ωは連続の式をカに

ついて積分して求める．ωノ4はsub－gridサイズの乱れ

（積雲対流や乱れ）による水蒸気の垂直輸送を示す．す

なわちわれわれが高層観測資料から計算できるのは，各

気層についての“見かけの水蒸気のsink（source）”

δ（1　＿　∂（7　　　　　　　　　　∂　　一一

万一∂∫＋v●∂9＋∂カω9

であり，（2）からわかるように

δ9＿　一　　∂一
万＝覗一∂カωノ4

（3）

（4）

であるから，各層で計算された“見かけの水蒸気の

sink”は原理的に凝結量（窺）に等しくないことを示す

（たとえばsub－cloud　layerで大きなsinkがあっても，

そこでは凝結がなく，水蒸気はω’9ノにより雲層に輸送

され，あるいは，雲層で助／δ渉が零でも，ωノ9ノの垂直

方向の収束があれば7nがあるように）．（4）の右辺の

2つの項を解析で分離するためには，ある種のモデルを

想定しなければならないが，それは本報告の間題ではな

い．ここでは各気層での評価はあつかわず，対流層全層

についての解析のみを行う．すなわち，（4）の垂直方

向の積分によって，
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1灘ll）吻倦濫剛

　　1　一一一　　　（ω9）εOP＝一ルf－E　　　　　　　　（5）

　　9

を得る．ここでEは一1／g（ωノ4）碗すなわち，海面ま

たは地面からの蒸発を示し，”トは気層全体の凝結量で

ある（対流層の上面では一1／g（ωノg，）は消失するし，

ωgも上層では事実上零に近い）．

　以後の各節では主として（5）式（水蒸気収支方程

式）によって議論を進めるが，その前に，（5）式に関

連して若干の説明をつけ加えておぎたい．

　（a）7・吻の垂直分布

　われわれは全層についてのV・ogの積分値を問題に

するけれども，一応その垂直分布にもふれておく方がよ

いだろう．豪雨域を含む（300km）2程度の領域につい

ては，Akiyama（1975）がその論文の第8図に示したご

とく，700mb以下でのV・09が全層のそれの大部分を

占め，700mb以上でのV・ogはほとんど寄与していな

い．これは他のケースでも共通した特徴である．すなわ

ち，1／g∫70g吻は事実上地上～700mb間のそれに等

しい．下層の水蒸気流束の収束は下層の凝結のみなら

ず，ω9，ωノ9ノを通して上層の凝結をひきおこしている

のである．

　（b）　V・ogと線積分について

　ガウスの定理によってよく知られているように，流束

の発散の面積積分はその領域を囲む閉曲線を直角に横切

る流束成分の線積分に等しい．すなわち，

＆v・麟一∫（剛s （6）

であるから，領域上でのV・∂9は，その外周での流束

分布で決定され，その内部での分布には関係しない．こ

れもわかり切ったことであるが次節の議論との関連のた

め，一言ふれておいた．

　（c）計算方法の差異について

　ある解析では，V・ηgを高層観測点で囲まれた多角形

領域について，（6）式に従って評価している．この場合，

相隣りあう観測点の問では，1inearの内挿を行ってい

る．領域が3角形であれば，それは，いわゆる“Bellamy

の方法”と同一である．一方，高層観測値に基づき，天

気図上で％，∂，9の等値線を解析し，格子点上の％，〃，9

の値からV・ogが計算できる．もし，後者の方法で，

細かなV・切のパタソが得られると思ったり，後者と

前者が質的に異った評価だと思ったら，大きな誤りであ

る．力学的・物理的な準拠なしに，内挿を行って細かい

パタンを描くのみでは，元来の観測網のもつ分解能を超

えることはできないのである．小沢（1963）は1961年6

穐天気”23．4．
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月豪雨について，％，∂の等値線解析による収束分布と

Bellamy法による収束の比較を行って，両者がよい対応

を示すことを確認したが，これは同一の観測値に基づく

かぎり，元来当然なことなのである．

　3．水蒸気収支解析の正確さ

　水蒸気収支解析の原理は簡単であるが，計算のもとと

なる観測データーの空間的・時間的密度の不足のため，

収支方程式の各項が常に正確に評価されるという保証は

ない．たとえば，浅野・黒沢・倉嶋（1973）は1971年7

月豪雨について西日本で水蒸気収支方程式の評価を行

い，計算された凝結量と観測された降水量との時間的変

化傾向は合致したが，量的にはよく一致しなかったと述

べている．

　上記したような比較を行うには，まず実際の降水量が

正確に見積られていなくてはならぬ．Akiyama（1975）

の1972年7月豪雨の解析では雨量の見積りは第1図に示

すようなきわめて周密な雨量計ネットワークに基づいて

おり，いままでの報告のなかでもっとも信頼されるもの

と思われる．彼女は第2図に示した領域（A＋B＋C）

について，豪雨期間を含む16日間について，収支方程式

（5）によって凝結量Mを評価し，それと実測降水量

（1～・）とを比較した．その結果を第3図に引用するが，

両者の時間的変化傾向および量ともに良く一致してい

る．では，同様な解析をA，BおよびCの各subareaそ

れぞれについて行うとどのような結果が得られるであろ

うか？　その結果を第4図に示すが，変化傾向は比較的

よく一致しているが量的な対応はかなり貧弱である．

　上述したことから，水蒸気の保存則が小領域で成り立

たないと考えるのはもちろん誤りである．なぜ小領域で

収支解析が正確に行われないことがあるのかを以下議論

する．

　（i）　豪雨域の風の代表性

　高層観測値に基づいて収支解析が行われている場合に

は，その観測値が空間的にも時間的にもその近傍の風を

よく代表していることが必要である．代表性という言葉

はかなりあいまいであるが，たとえば，観測点の距離が

400km，観測の時間問隔が12時間の場合ならぽ1，空間

にして±200km，時間にして±6時間の時空のひろが

りの中の平均的な数値を示していることが必要である．

日本では，激しい対流活動域での周密な高層観測の実例

がないけれども，米国の観測例（Bames（1972），Fank－

hauser（1969）などを見よ）によると，その領域での観

測値は空間的にも時間的にも激しい変動を示している．
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第1図 1972年7月豪雨の解析に使用した雨量観測
点（Akiyama（1975）より引用）
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第2図　1972年7月豪雨の解析領域
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第3図 1972年7月豪雨の領域（A＋B＋C）にお
ける計算雨量と実測雨量

　　　　　（Akiyama（1975）より引用）
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豪雨域と解析領域の関係．豪雨域の高層観

測は場合によっては代表性に乏しく，周辺

のデータのみによる解析が有意であろう．

第4図 1972年7月豪雨の領域A，B，Cにおけ・る
計算雨量と実測雨量．小領域では対応がよ
くない．

この点を考えると豪雨域中心近傍の観測値（しかも時間

的にも空間的にも粗い）に基づく定量解析の結果は，時

として正当でないことは当然である．これに対し，豪雨

域を包む領域の“乱されていない”観測値に基づく広域

の収支解析が比較的，良好な結果を与えることは容易に

納得されよう．このような事情を模式的に示したのが第

5図である（上述したことがらは解析上の問題である

が，予報作業についても同様な注意が要求される）．
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第6図

48

47－646

47－590
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＼

輪島・館野・仙台で囲まれた三角形内部の

地形と各辺の地形の断面図．

　（ii）　山岳地帯での内挿の問題

　たとえば第2図の（A＋B＋C）領域のように日本列

島の周辺をとりまく領域で収支解析を行う場合，海岸線

上にある高層観測点の中間で1inearの内挿を行うこと

は（前節でのべたごとく，ある領域内のV・吻の面積積

分はその外縁にそう砺9の線積分だけで定まる）無理

ではない．これに対し，日本列島を細分した領域で収支

解析を行う場合，どのような内挿を行うべぎかは明らか

でない．たとえば第2図のA領域をさらに半分に分割し

た，輪島・館野・仙台で結ばれる三角形を考えてみる．

この3角形の各辺における地形の断面図を第6図にかか

げた．もっとも単純に考えても側面を通過するフラック

スは“山の断面積”の分だけ減少するはずである．この

断面積を差引くだけでも，収支方程式から評価される凝

結量は，第7図のように大きく変化する．これに加える

に，このような領域でそもそも高層風をどのように内挿

すべきかは，容易に答えがたい問題である．このような

、天気”23．4．
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見地からも，日本列島を細分した領域での収支解析の結

果は，場合によっては十分な精度は期待しがたいであろ

う（このように述べている筆者ら自身，時によっては，

小領域の定量解析を試みることがあるが，その場合は，

その結果を，定性的に議論するにとどめている）．

　（iii）　水物質の移動

　収支方程式（5）でもとまる凝結量”【がその領域内

での降水となる必要はない．たとえば凝結した水物質の

水平収束，発散があれば！14よりも降水量の大きいこ

と，あるいは小さなことも起こる．通常の高層観測デー

タでこのような間題を論ずることは困難である．この問

題を回避するには，降雨域ないしは降水雲の範囲を包み

こむ広い領域での解析を行わねばならない．

　小領域での水蒸気収支解析のケーススタディが必ずし

も正当な結果を与えないのは主として，（i），（ii），（iii）

の理由によるものであろう．くり返すが降雨現象の時

間・空間のスケールにマッチした観測に基づかない収支

解析の結果は意味がない．このような観測の代表性の欠

如から派生する問題と，第4および5節で議論される，

現象が本来もっている性格から生ずる問題とは，まった

く異質のことがらであることを，最後に強調しておく．

　4．解析領域と水蒸気収支方程式

　第4および5節の議論は，水蒸気収支方程式が正当に

評価されたケースに関するものであることを，確認して

おこう（正当に評価されたケースとは，収支方程式から

評価された凝結量Mが実測降水量にほぼ等しかったケ

ースを示す一但し蒸発量の無視できる場合に限るが）．

　Matsumoto（1968）は水蒸気収束量（1／9∫V・吻の）

と実測雨量（ノ～・わ）との時間的変化傾向はよく一致する

が，解析領域を大きくすると，水蒸気収束量がノ～。bを

下まわることを指摘した．彼はその説明として，
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（7）

　　　　　　　　　　　　　ハという関係を用いた．ここで9は気層についての9の平

均値であり，ω㍑はこの領域内での上昇流のみの平均値

を示している（以上の説明は松本（1973，1974）の総合

報告やテキストにもわかりやすく書かれている）．この

説明の論理それ自身は正当であるが，彼の使用した数値

それ自身は後述するように疑問がある．ここでは，観点

をかえ，収支方程式そのものの議論を行うことにする．

　水収支方程式（5）において考察する気層の上限を高

1976年4月

第7図

RATlO

1．O

0．5

0

水蒸気フラックスの出入の計算で第6図の
地形の断面積を考慮しない場合と，断面積

を差引いた場合（ステップルをつけた棒グ

ラフ）の計算風量の比較

RATl。ll∫▽qVdp／R・b

　　　　　O
　　　　　S

一一一一一一一一〇
　　●　　　P＿H
　　　　　　ぺ●　　A　　　　　＼

　　　　　　　￥M－F－A

bS

02　　　　0．5 2

　　　　　　　　
　　　　　　Q－s5　　　　　100　　　200　　　　　500　　1000

　　　　　　　　X（IO㌔m，2

第8図　いろいろな解析領域における比

　　　　1／9∫V・∂9吻／1～・bの値

くとり，かつ蒸発量が無視される場合には，

　　　　壱1（ll）吻＋1∫所吻≠一M（8）

となる．第1および第2項の〃’に対する寄与は解析領

域の大小によってどうかわるかを調べよう．本来は一つ

の豪雨について，それを中心に置くいろいろなスケール

の領域についての評価を行うべきであるが，高層および

雨量観測網の制約のためそれは可能ではない（たとえば

日本列島の場合，海上は観測がない）ので，いくつかの

ケーススタディーの結果を集めて議論せざるを得ない．

　第8図は比1／g∫V・ogゆ／1～・bと解析領域の広さの関

係を示した図である．第8図中の黒丸M－F－Aは松本・

藤田・浅井（1962）が1961年6月豪雨について，小領域

（4×104km2）で求めた1／g∫V・吻吻とR・bの回帰直線

の係数の数値である．ただし，彼らの解析は通常の高層
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第9図1968年4月23日の降水量分布

酬母藩藁∠＼

軌　く．／／×ゴー＼v　釧

￥△　　1’！＼
　　lOO臓㌧　　　　　　9W　　　　　　　8。W
　　　、

第10図　1968年4月23日の解析に使用した高層観測網

RATlO

O，6

O。4

O，2

RAT1・堵∫器ゴP／R・b

観測網によっており，そもそも（4×104km2）に相当す

る分解能はないはずで（第3節参照），ここでは，小領

域5箇分（20×104km2）に相当するところにプロットし

てある（彼らは本州南方洋上を含む広域についても解析

しているが，観測データから考えて，精度に疑問があ

るので，ここの議論の対象から除外する）．黒丸Aは

Akiyama（1975）による1972年7月豪雨に関する日本列

島上の解析に基づく数値である．

　白丸P－Hはアメリカ合衆国上の低気圧にともなう大

雨についてのPalmen・Holopainen（1962）の解析結果

をPalmen・Newton（1969）のテキストから引用した

ものである．

　また，白丸Sと白丸L－Sは1968年4月23日のアメリ

　　　　　　　　　　　OB帰1

　　　　　　　　　　　　　／
　　　　　　　　　　　　／／

　　　　　　　OS／／OL－S
　　　　　　　　　／　　　　　　　　　／　　　　　　　　ろ　　　　　　　　／　　　B一π
　　　　　　　ノ　　　　　A　／　　O
M－F－A●／／
　　　　！　　　　●ノー　　　　　　　　　　　　l　SO

　O，l　　　O，2　　　　0，5　　　　1　　　　2　　　　　　5　　　　10

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　3　　　2　　　　　　　　　　　　　　　　　　　×（IO　km）

　　第11図　いろいろな解析領域における比

　　　　　　1／9∫∂9／御吻／ノ～。わの値
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力合衆国上の大雷雨についてのsyn・ptic領域および

1arge－synσptic領域についての数値である．このケース

についての雨量分布図および高層観測網をそれぞれ第9

図および第10図にかかげておく．このケースについての

収支計算はまず各三角形の領域について行い，ついでそ

の結果をS領域（ステップルで囲った領域）およびL－

S領域（全域）について面積加重平均を行って求めた数

値が第8図のために使ってある．

　さて解析領域をさらに広げたらどうなるであろうか？

その極限として地球全域を考えればV・ひgは零となるの

で，比1／g∫V・ひ9吻／ノ～・わも零となる（白丸Gで示す）．

　プ・ットの個数は十分ではないが，第8図から，次の

ように結論できよう．数百km四方の領域では，降水

量と1／g∫V・og⑫はほぽ等しい．それ以上大きな領域

では，1／g∫V・ひg4ρは降水量より，小さく，その差は領

域がひろがるほど，大きくなる．

　次に比1／g∫両／∂∫吻／1～・bが解析領域の大きさに対し

てどう変化するかを調べる．いろいろなケースについて

求まった比を第11図にかかげる．図中黒丸M－F－A，黒

丸A，白丸S，白丸L－Sについては，第8図について

説明したものと同じである（Palmen・Holopainen（1962）

のケースについては，1／g∫∂9／甜吻の寄与は少ないと

のみ書かれ数値が示されていないので，第11図には記入

してない）．白丸B－1および白丸B一皿はアメリカ合

衆国上のBradbury（1957）の解析による数値である

（Bradburyのケースでは，V・ひ9の評価に疑問がある一

躍とノ～・わの差が大きすぎる一けれども，勿／∂オの値自

身は，評価の容易なものなので信用しておく）．

　第11図から次のように結論できよう．数百km四方

以下の領域では，1／g∫∂g／∂云吻の降水に対する寄与は

少ないが，それ以上に大きな領域では，その寄与は増大

する．

窯天気”23．4．



豪雨のスケールと水蒸気収支解析について

　つまり，第8図と第11図は，第（8）式の左辺の二つ

の項の降水に対する寄与のしかたが，解析領域のとりか

たによって変化することを明示している（第8図と第11

図に示した破線は，その傾向を大胆に示したものであ
る）．

　第8図および第11図に示された事実はどのように，説

明されるべきものであろうか？　まず豪雨域では，すで

に空気は飽和に達し，それ以上水蒸気の増加はなく（つ

まり∂g／∂i働0），水蒸気流束の収束は凝結量したがっ

て降水量とバランスしているはずである．一方，二宮

（1967），Ninomiya（1971a，b），Matsumoto・Ninomiya

（1971）などの解析例が示すように豪雨域（収束域）の

周辺には，著しい発散域が形成されるのが普通である．

そこでは下降流と水蒸気流束の発散をともなった著しい

乾燥域（∂g／∂渉は負の数値をもつ）があらわれる．この

有様を模式的に示したのが第12図である．すなわち豪雨

域のみならず，それを取巻く発散域まで包含する大領域

について収支解析を行った場合では，大領域の周辺を横

切る水蒸気フラックスの流入（つまり而）だけが豪

雨域の降水となるだけではなく，領域内の発散域から送

り出された水蒸気フラックスも豪雨域の降永となってい

るのであって，それは，とりもなおさず負の∂房∂渉を

意味している．

　この節の結論をもう一度要約すると，次のようにも表

現できる．“豪雨の水平スケールに対応した領域では，

一1／g∫V・吻4ρがほぼ降水量とバランスする．豪雨域よ

り，1オーダー広い領域では，一1／g∫両吻は，降水

量の1／2～1／3をまかなうにすぎず，残余の降水量は，領

域内の水蒸気の減少によってまかなわれている（この議

論はあくまでも，豪雨のタイムスケールー実際には高層

観測データーによっているので6時間または12時間一に

相当した短時間での考察であることを忘れてはならな

い．大領域について，しかも長時間について積分すれ

ば，∂g／∂オは零となり，かわりに蒸発量が主要な項とな

ってくる）．

　5．水蒸気流束の収束と水平移流

　前節では水蒸気収支方程式におけるV・吻の寄与の

しかたを解析領域の大きさを変えて検討した．ここで

は，観点をかえ，V・吻の内容を調べて見る．

TOP　OF　CONVECTlVE　LAYER
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と書かれるが，右辺第1項，第2項は，それぞれ，質量

1976年4月

第13図　1972年7月豪雨について領域（A＋B＋C）
　　　　での1／9∫V・09ゆと1／9∫蚕戸τ万の）との比

　　　　較

収束にともなう水蒸気の収束（9が水平的に一様であっ

ても水蒸気の収束がある）および水蒸気の水平移流を示

す．

　まず第一項について考えるが，V・0は大気の下および

上層で符号をかえるけれども，下層でのgの値が上層の

それに比して圧倒的に大きいので，結局，下層での質量

発散が1／g∫9V・o吻の値を決定する．いくつかのケー

ススタディが示すように，豪雨スケールの領域では，

1／9∫9V・o吻が1／g∫V・”9吻の大部分を占めている．

第13図は1972年7月豪雨について，上記した，二つの量

の大きさの比較をしたものである．

　次に解析領域をひろげたら，どうなるであろうか？

一般的に，収束域と発散域は相隣りあっており，面積平

均すれば打消し合うのに対し，水平移流は面積平均して

もかならずしも打消し合うとは限らない．したがって解

析領域を広げると水平移流の寄与は相対的に増大すると

想像される．第14図に，比1／g∫ひ・Vg／吻／1／g∫9V・o吻

と解析領域との関係を示した．各ケースについての説明

はすでにのべてある．この図が示すように（1，000km）2

程度の領域では，圧倒的に，質量収束にともなった水蒸

気の収束が大きく，水平移流の寄与は，非常に少ない．

領域をひろげると，水平移流の寄与は相対的に増大する
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第15図　この図のような，水蒸気の水平移流のみで，

　　　　質量収束のない環境のなかでの豪雨は，実

　　　　例がない．

けれども，5×（1，000km）2程度の大領域においてすら，

上記した二つの項の寄与の割合は，ほぼ半々である．

　この節の解析は豪雨域を含む，（1，000km）2程度の領

域については，水蒸気流束の収束の大部分は空気の質量

収束にともなっておきており，水蒸気の水平移流による

ものは非常にわずかである．

　仮想的には，第15図のように，メソスケールの循環

（収束場とそれに隣接する発散場をもつような）系があ

り，それを包含する領域では，質量発散がなく，水蒸気

の水平移流だけが存在するような状況が，空想される

が，いくつかのケーススタディはこのような状況の存在

を，否定しているのである．すなわち，水蒸気の水平移

流のみでは豪雨の降水を生成・維持できないのである．

　湿舌にそう水蒸気の水平移流が豪雨の水蒸気のみなも

ととして重要であるとする考えがあるが，この節の議論

は，そのような考えを全面的に否定しているのである．

　最後に，この報告であつかわれた豪雨はいずれも擾乱

と関係した，しかもかなり広域の豪雨であることを，注
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意しておこう．非常に狭い領域に集中した豪雨について

は，まだ解析（観測すらも）もないし，したがって，こ

こではなにも言及していない．また地形性の降雨につい

ても第5節でのべた結論があてはまるかどうかも，言及

していない．

　6．結　語

　豪雨域を含む領域で行われたいくつかの水蒸気収支解

析の結果について解析を行って，次の結論を得た．

　（1）通常の高層観測網によるかぎり，（100km）2オー

ダーの豪雨域での水蒸気収支解析がいつも正しく行われ

るとは限らない．解析は，データーの時間的・空間的な

内挿の上に立っているのであるが，豪雨域のある地点・

ある時点での高層データーが内挿の前提となる空間的・

時間的な代表性に欠けることがあるからである．

　確実な解析が行われるのは，豪雨域そのものの内部に

はない高層観測点のつらなりで囲まれた領域についてで

ある．同様，観測の時間間隔よりも短いライフタイムの

現象についても解析は行われない．

　（2）水蒸気収支解析が正しく行われたケースのみにつ

いて，考察を行うと，　（数百km）2の領域での収支解析

では，一1／g∫V・09吻がほぼ実測降水量に等しい値を示

す．これに対し，豪雨域とその周辺を包含する大領域で

の解析では，一1／g∫V・吻吻は実測降水量の半分程度で

あって，そのかわり，大きな一1／g∫∂9／∂∫吻が得られ

る．この事実は豪雨がその周辺（豪雨域に対する補償的

発散域）から供給される水蒸気にも依存していることを

示している．

　（3）（1，000km）2程度の領域では，1／9∫V・09のの大

部分は，質量収束にともなう水蒸気の収束，つまり，

1／g∫互戸乃吻によるものである．これに対し，水蒸気

の水平移流1／g∫OV9吻の寄与は，非常に少ない．
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　初めに書きましたように，FGGEの仕事が具体化す

るにつれて，GAOのStaffの強化が必要となり，現在

の所，DirectorのB．R　D66s以下，4人の科学官（V．

Boldiren，M・Rubin，D．Rodenhuisと筆者），5人の

consultant（c・Pechman，1．sitnikon，EJatila，G．w．

Paltridge，J・Perry）がいます．主な担当はFGGEの観

測体系，データ処理関係がBoldiren（ソ）．Jatila（フイ

ンランド），GARPの渉外，ポーラー・サブ・プログラ

ム関係がRubin（米），GATE関係がRodenhuis（米），

Sitnikon（ソ），Pechman（米），モンスーン・サブ・プ

・グラム，数値実験作業委員会関係が筆者，気候力学サ

ブ・プログラム関係がPerry（米），Paltridge（オース

トラリア）となっています．また，GATEの責任者で

あったJ．Kuettnerが，その経験を活かすべく，GATE

の後始末，FGGEの運営などに助言を与えています．

彼はWMO事務局長のconsultantです．では又．
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