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第6図　東海地方で時間雨量20mm以上の強雨が
　　　　観測されたときの潮岬の850mb面におけ
　　　　る混合比．縦軸が混合比．

ち4例が潮岬よりかなり離れた静岡県東部～伊豆方面の

強雨で，潮岬の値はこの方面の指標としては必ずしも使

えないことを示しているといえる．また，他の2例は愛

知および岐阜県の強雨であるが，いずれも1地点でのみ

降った場合である．いずれにしても対流不安定は要因と
　　　　　　　　　　　　　侮考えられる．

　（6）第6図に第5図と同じく強雨の降った期間中の09

時・21時の潮岬の850mbの混合比を示’した．平均値は

13．3gr／kgrで，強雨は多量の水蒸気流入時に起きてい

る．第6図でわかるようにほとんど10gr／kgr以上であ

る．

　以上，第（1）項より第（6）項までを総合的に考察

すると，強雨は下層に多量の水蒸気を含んで対流不安定

の成層をした気流が陸地へ流入したとき起り，山地斜面

の滑昇や地形その他の収束が引き金になって対流不安定

が解消したとき発生するという結論になる．

　5．あとがき
　このような降雨が地形によって影響を受ける現象は，

地形性滑昇や地形収束以外にもあるようである．その1

つの例として昭和51年9月の岐阜県西部の豪雨について

調査した（小花，1976）が，ここでは省略する．

　なお，この調査結果の一部を昭和51年度日本気象学会

秋季大会のシンポジウムr地形と豪雨」で発表した．
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3．雲物理学的にみた地形の効果＊

武　田　喬　男＊＊

　実際の降雨量分布を調べると，しばしば降雨は地形の

効果で増幅されているかのように見える．ここでは，降

＊Ef£ects　of　orography　on　Rain亀11and　Micro－

　physical　Processes．

＊＊T．Takeda，名古屋大学水圏科学研究所

1977年1月

水雲及び降水に対して示すであろう地形の応答を中心

に，豪雨形成における地形の役割について雲物理学の立

場から考えてみたい．

　1．2つのタイプのレーダエコー

　RHIレーダで降水を観測していると，ある程度以上

43
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（a）

第1図 2つのタイプのレーダエコー

（b）

の地上降雨量をもたらす降水雲は，大体第1図に示すよ

うなaタイプあるいはbタイプのエコーを伴っているこ

とが多いことに気がつく．aタイプは顕著なブライトバ

ンドを継続的に含むレーダエコーで，この時は，O。C高

度以上の層状の雪雲からの降水が主たる雨である．bタ

イプは通常対流性エコーといわれているもので，下層か

ら発達している対流雲から雨が降る．両タイプのレーダ

エコーがどの程度の割合で実際に見られるかを第2図に

示す．第2図は，今年の9月台風17号が目本付近に存在

していた時名古屋で観測された10分間雨量の時間変化で

ある．8日及び9日は名古屋大学でRHIレーダによる

観測を行っていた．図中横軸の下に矢印あるいは短線で

指定されている以外の時間帯は，全て，aタイプのレー

ダエコーが卓越していた時間である．aタイプのエコー

は時問的にもかなりの比率で現われているし，日雨量の

半分以上の雨をもたらしている．即ち，8日は日雨量

53．5mmのうち27．5mmがそうであり，9日は71．5

mmのうち50．5mmがそうである．豪雨において積乱

雲などの対流雲からの降水が重要であることはいうまで

もないが，aタイプのエコーとして現われる中層雲から

の降水もかなり重要なものであるのだろう．実際に地形

性豪雨が起っている時の立体的なエコー構造の観測は非

常に少い．ここでは，第1図に示すようなエコーをもっ

た降水雲あるいは降水は，地形の影響でどのような変質

44

を受けると推定されるかを述べてみたい．
　　　　　　　　　　　の
　2．地形の降水増幅効果

　その前に，豪雨と地形との関係を簡単にまとめておこ

う．第3図は奥田（1970）が調べた10年間（1952～1961）

の大雨の月別頻度である．大雨は目雨量100mm以上で

定義してある．図は，大雨のよく起る場所が月によって

かなり異ること，その場所が地形と大いに関係している

ことを示している．特に，8～10月に尾鷲周辺で大雨日

数の多いことが目立つ．当然，月々で降水をもたらす気

象じょう乱の種類が違うこと，および，地形性降雨と関

係する下層風の卓越風向が月によって異ること等がこれ

ら頻度分布の違いに関係しているのであろう．

　地形と関連して豪雨が形成される過程は決して一様で

はない．地形の効果である地域だけに降雨をもたらすシ

ステムが形成され，それによって豪雨が起るということ

もなくはないであろう．’しかし，地形性豪雨の多くは，

降雨をもたらす気象じょう乱が近づいた時，それに対す

る地形の応答が変り降雨の起り方が変ることにより形成

されると考える方が妥当である．地形の応答は主に下層

の卓越風と関係するものであろう．この応答による降雨

の変化は，降雨の地形による増幅というかたちでも表す

ことが出来る．榊原・武田（1973）は、，台風7002に伴う

紀伊半島における降雨量分布の解析から，半島上の増

幅係数の分布を求めることを試みた．即ち，ある地点

寒天気”24．1．
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第2図　1976年9月台風17号の接近時名古屋で観測

　　　　された10分間雨量の時間変化．横軸の下の

　　　　矢印及び短線はbタイプのエコーの卓越を
　　　　意味する．

（劣，ッ）の時間孟の降雨量R（X，ッ，渉）は，地形のの影響

がなかったならば降ったであろう降雨量h（劣，ツ，渉）に

その地点固有の増幅係数奴％，ッ）を剰じたもので表す

ことが出来ると考えた．第4図はそのような仮定のもと

に求めた増幅係数の分布である．（a）は生の10分問雨

量，（b）は地形の影響がなかったならば降ったであろ

う降雨の分布，（c）はその時の増幅係数である．（d）

は1時間後の増幅係数である．元々の降雨量分布はNW

－SEの方向の降雨帯であるべきであったのが，地形の

増幅効果のためにNE－SWの方向の山脈に沿って地上

降雨域が形成されてしまった．増幅係数は時間と共に少
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1977年1月

しずつ変っていくが，これは主に下層の卓越風が時間と

共に変ることを反映しているのであろう．しかし，この

増幅効果は現象論的な話で，増幅をひき起す過程そのも

のについては分っていないことが多い．ここでは，前述

のように，第1図に示したエコーをもつ降水雲が地形の

影響でどのように変質し，どのように降雨の増幅が起る

かを考えてみよう．

　3．aタイプのエコーを伴う中層雲と下層の雲

　1975年および1976年の梅雨期，名古屋大学のレーダに

より梅雨前線の北側でこのタイプのエコーを数例長時間

観測することが出来た．その観測をもとに，まず，エコ

ー特性を考えてみる．第5図は1010gzθの時間一高度

断面図の1例である（z・は等価レーダ反射強度因子，

101092θの単位はdbZ），1時から6時にかけてブライ

トバンドが連続して観測されているが，この時間帯で50

mm近い雨が降っている．ブライトバソドの存在は，

0。C高度以上での雪の存在を示していると共に，0。C高

度以上・以下の両方において（少くとも00C高度付近

では）降水粒子がたえず地面に相対的に落下しているこ

とを示している．このことは，定常の仮定の下では，あ

る高度間のレーダ反射強度因子の差から落下する降水粒

子のこの高度間での変化を議論することが出来ることを

意味している．

　このようなレーダェコー内の典型的なレーダ反射強度

因子の垂直プ・ファイルを第6図に示す．いずれのプ・

ファイルも1時間平均である．ブライドバソドの下の層

に着目すると，高度が下ると共に反射強度が増す場合

（June7，000～100），あまり変らない場合（July4，

300～400）および減る場合（June6，1800～1900）があ

ることが分る．即ち，中層雲から落下した後，雨滴が

下層雲内で雲粒を捕捉するか，雨滴同志が併合するこ

とにより，あるいは単に下層雲からの雨が加わることに

より（第1の過程が主なものであろう），下ほど10109

2，が増す場合，下層での雨滴の蒸発により1010g　z、

が減る場合，あるいはそのような効果をあまり受けない

場合がある．

　各例について下層での変化の度合をまとめたのが第7

図である．横軸にブライトバソドの中心から400m下

の高度（平均約4000m）の1010g之・，縦軸にその高度

からさらに2000m下の高度（約2000m）までの10

10g劾の変化がとってあり，データはそれぞれの例の1

時間平均である．示した5例の中に，下層で蒸発の激し

いものの他に，2000m落下する間に数dbZ増加する
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第5図1975年7月3日～4日の101092θの時間一高度断面図及び各高度の1010gz，の時間変化
　　　　（2e：等価レーダ反射強度因子，単位dbZ）．

0

な雲粒が雨滴の捕捉にかかわらず常に下層の上昇気流に

もとずく凝結によって補給されているとするならば，そ

のために必要な上昇気流の速度は10cm／s程度である．

この値は，恐らく実際に存在し得るものであろう．この

ように，梅雨期の観測では，中層雲からの降水が下層の

雲の中で雲粒を捕捉することにより起る雨量強度の増加

は1mm／hr程度のようである．

　それでは，このような中層雲からの雨が地形の影響で

形成される下層の雲の中を通過する時には，雨量強度と

してどの位増加するものであろうか．尾鷲においても，

1977年1月

地形性上昇流により背の低い雲が層状に並ぶかたちで形

成されるという報告はあるが，それらの雲の中の雲粒粒

度分布の観測例は殆んどない．もしも，地形性上昇流の

速度が20cm／s程度であり，この上昇流によって毎秒つ

くられる雲水が全て中層雲からの雨のmass　Huxの増

加になるとするならば，1010g乙二20db■の雨の増加

分は10dbZ前後であることが予想される．気象研究所

および名古屋大学はこれまでに尾鷲で数回レーダ観測を

試みてきたが，まだ観測例は少く結論的なことを述べる

ことはまず出来ないだろう．しかし，1971年8月の気象

47
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第7図　高度4000m及び2000mの1010gz8の差．

研究所の観測（柳沢・青柳・神林，1974）によると，第

9図に示すように，ブライトバンドの反射強度因子25

db　Zに対して下層に45dbZ以上の反射強度因子がた

びたび現われている．この値から推定される下層での雨

量強度の増加は，前述の梅雨前線付近の構造と’しての下

層での増加に比してはるかに大きな値である．即ち，第

1図のaタイプのエコーを伴う降水雲あるいは気象じょ

う乱への地形の応答として，地形の効果で下層に形成さ

れる雲はかなりの降雨の増大をもたらす可能性があると

いえるであろう．もっとも，このような増大はいつでも

認められるわけではなく，1975年9月の尾鷲における名

古屋大学のレーダ観測では，ブライトバンドが長時間継

続して観測され，時間降雨量10mm近い雨が降ったが

レーダ反射強度の下層での増加は認められなかった．こ

のように，降雨のタイプは似たものであっても，地形の

応答の仕方は変ってくる．但し，これまで述べた地形の

増幅効果は，他の過程を通して起るものに比べて，どち

らかといえばあらかじめ詳価し易いものであろう．

第8図4000～2000m間の101092cの差とmass
　　　　Huxの差（単位10『59／cm2／s）との関係．

48

　4．aタイプのエコーを伴う中層雲と積乱雲

　梅雨期のレーダ観測により，中層雲のレーダ特性につ

いて更に興味ある事実が見出されているが，これは地形

の応答の可能性の1つとして十分考えられるものであ

る．第10図は，ブライトバンドより上の層（6200～5200

m）および（6200～4600m）でのレーダ反射強度因子の

増加を示す．0。C高度は約5000mで，6200mから

5200mまでの変化は降雪粒子が融けはじめる前の成長

を示していると考えることが出来る．なお，データはそ

れぞれ1時間平均である．興味深いことは，7月4日の

1つの点を除いて1000m間の増加（dbZ）が6200m

での反射強度因子にあまりよらないことである．第8図

から推定出来るように，10109Zεの増加分が同じなら

ば，6200mでの反射強度因子が大きいほどmass　nux

の増加は大ぎいということになる（第8図はcontinuous

rainにあたるもので，雪の場合の量的関係としては適用

出来ないが，定性的傾向は同じである）．このことはあ

る意味では当然のことである．即ち，1000m間の増加

は，落下する雪がその層内の過冷却雲粒を捕捉するか，

昇華成長することにより起ると考えられ，また，その値

は定常状態では層内の上昇流の速度が大ぎいほど大きい

はずである．一方，この上昇流にさからって落下してく

る上空の雪は当然上昇流が大きいほど大きいか数が多い

傾向にある．このように，第10図の6200mから5200m

までの変化の差は，上昇流の大きさの異る中層雲の間の

差を示していると解釈出来る．

　基本的にはこのような特性をもっている中層雲におい

て，前に述べたように7月4日のある1時間だけに15

dbZという特異に大きな増加が現われたわけである．

この増加を，落下する降雪粒子の雲粒捕捉あるいは昇華

、天気”24．1．
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1971年8月31日尾鷲で観測された101092・および上昇流の時間一高度断
面図（柳沢・青柳・神林，1974）．

成長による増加，即ち，mass　Huxの増加と考えるなら

ば，その増加分を補う上昇流の速度は他の場合に比べて

かなり大きいものでなければならないことになる．おそ

らく，1m／s以上のものになるであろう．逆に，そのよ

うな上昇流にさからって降雪粒子が落下してくることは

かなりむずかしいことになる．15db　Zの増加は降雪粒

子のmass　HUXの増加ではなく，降雪粒子同志の併合

による巨大化（雪片形成）を示していると考える方が妥

当のようである．図の右の縦軸に示した比は，両高度間

のmass　Huxが同じとするならば，近似的に併合度を表

していると見ることも出来る．このようにこの時間帯だ

け雪片併合が他に比べて活発であったと考えることが出

1977年1月

来る．

　この時間帯は第5図に示された7月4日の5～6時に

あたり，その後すぐエコー頂10km以上の積乱雲が通

過している．いい変えると積乱雲のすぐ東側に位置して

いた中層雲内では雪片の併合が活発に行われていたこと

になる．当然，積乱雲の上部から流出するice　particles

は中層雲の上部に供給されるはずであり，それは中層雲

内の雪とは異質のものであろう．これらの降雪粒子の間

では併合過程が活発に起ると考えることは出来そうであ

る．このような過程が山岳の近くで起ることは十分考え

られる．つまり，中層雲におおわれた山岳付近で，地形

性上昇流により下層の対流不安定が解放されて中層雲を

49
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つきぬける積乱雲が形成され，その積乱雲の上部から流

れ出るice　particlesが中層雲の上部に供給されるわけ

である．その様子は模式的に第13図のcに示してある．

雨水の化学成分および雨滴粒度分布の観測をもとに，尾

鷲付近では雲は3層構造をしているのではないかと推定

されたことがあるが（礒野・駒林他，1970），今述べた

過程もまた，積乱雲に起因する上層雲・中層雲および下

層の雲といった3層の雲の作用で多量の降水が能率よく

形成されることにあたる．

　5．Bタイプのエコーを伴う降水雲

　Bタイプのエコーを伴う対流性の降水雲，主に積乱雲

に対する地形の応答はさらに複雑である．これについて

はすでに武田（1974）および武田・森山・岩坂（1976）

により述べられているので，ここでは詳しいことは省略

することにするが，量的な議論をすることが出来るよう

な観測データはまだまだ不十分である．

　現場でレーダ観測をしている人々は，しばしば，海上

から尾鷲に近づいてくるセル状エコーが尾鷲付近で急に

その反射強度を増し，また上陸後はエコーがとまると共

に急激にエコーの形がくずれることがあるという．これ

は，積乱雲の力学的な発達過程が急に変るというより

か，積乱雲の中の降水の急激な発達を示唆している．同

じようなことは第11図からもうかがい知ることが出来

50

第11図 1972年7月西三河豪雨時の各積乱雲の最大

降雨強度地点（A～F）とレーダエコー発
生地域（点線）（武田，1974）．

る．第11図は，1972年7月の西三河豪雨時，それぞれの

積乱雲は点線で囲まれた領域でレーダエコーとして現わ

れた後北東に移動し，A～Fの地点で最大の強度の降雨

をもたらしたことを示している．AからFのほとんどの

点が同じような地域にあることは注目すべきである．即

ち，移動する積乱雲の中にためられてきた水が能率よく

落される地点が似ていることであり，どの積乱雲につい

てもその降水能率をよくする効果をもった地域が存在し

ていることを暗示している．

　また，1971年9月の尾鷲集中豪雨に関する武田・森山

・岩坂（1976）の解析は，南から次々と北上してくる積

乱雲あるいはその集団が，尾鷲付近に到達すると，他の

地域でよりもはるかに多い雨をもたらす結果として集中

豪雨が形成されたことを示した．その降雨増幅の機構

は，積乱雲が尾鷲付近に近づくと地形の効果で変質をう

け，そのまわりに背の低い積雲が層状に形成され，両者

の相互作用の結果として多量の雨がもたらされることな

のであろうと推測された．この豪雨については，尾鷲付

近の立体的なエコー構造に関する観測はなく，この過程

を確かめることが出来なかったが，藤原・青柳他（1974）

は第12図に示すような尾鷲でのエコー構造を1971年9月

、天気”24．1．
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1971年9月18日尾鷲で観測されたレーダ反射強度の時間一高度断面図．

（藤原・青柳・椎野・柳瀬，1974）．

0

5
10

の別の降雨について観測している．即ち，背の低いエコ

ーにとり囲まれながら，背の高い対流性エコーがある間

隔をおいて過過していることがよく分る．

　地形の影響で積乱雲が変質をし，そのまわりを背の低

い層状の積雲でとりかこまれた時の積乱雲における降水

は次のように推定される．積乱雲が地形の影響で形成さ

れる水平収束場に入れば当然積乱雲は力学的に発達し，

その中の水分は増すであろうが，水平収束の結果として

できたまわりの層状雲からも水滴のかたちで積乱雲内へ

水分がとりこまれる．この水滴は層状雲から雨滴として

抜け落ちることの出来なかった小水滴が大部分を占める

ものと考えられる．このようにして，積乱雲の中では，

元々積乱雲内部に存在していた水滴集団と層状雲からと

1977年1月

りこまれた水滴集団の異ったタイプの粒度分布をもった

水滴集団が合わさったことになる．この場合，colloidal

instabilityは増し，水滴の併合過程は起き易くなるであ

ろう．即ち，積乱雲だけでは，また層状雲だけではそれ

ぞれ雨滴になり得なかった小水滴が，両者が合わさっ

たために雨として降ることが出来るようになる．積乱雲

の降水能率がある地域で急によくなることは，このよう

な過程で一応説明することが出来る．この過程が豪雨形

成に結びつくには，恐らく，層状雲内の水滴がなくなら

ないだけの十分な水分の補給が必要とされるのであろ
う．

　以上述べてきた3つの過程は第13図のA，BおよびC

に模式的に示されている．Browning，Hilll　and　Pardoe
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第13図　地形の応答の3つの型．
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第14図　地形性降雨の1つのモデル（Browning・Hil1・Pardoe，1974）．

（1974）は，地形性降雨の解析からこれらとは異った地

形の応答を提示している．それによると，第14図に示す

ように，中層のpotential　instabilityの解放が山の風上

で山そのものによって行われることにより，中層雲から

の降水が形成される．下層でも地形性上昇流のため山の

風上に低い雲が形成され，中層雲からの降水は下層の雲

内で効率よく水滴を捕捉し地上に達する．即ち，地形の

効果ででぎる下層雲にseedされる粒子そのものも地形

の影響で形成されるわけである．

　このように，降水をもたらす気象じょう乱に対する地

形の応答の仕方はさまざまである．現象的には，それら

は降水の地形による増幅というかたちで現われることに

なる．さまざまな応答の仕方について共通していること

は，地形の影響で気象じょう乱に伴う降水雲内の水分が

他の地域以上に効率よく落ちることであり，凝結量その

ものも多くなると考えられる点である．即ち，地形の効

果は力学的には地形性上昇流の形成であり，雲物理学的

には降水能率をよくする過程である．その過程が，気象

じょう乱のタイプ，下層の卓越風あるいは地形の特徴に

応’じてさまざまな形態をとるのであろう．
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　ここに述べてきたことは，残念ながら推測の域を出な

いことが多い．実際に地形性豪雨が起っている時の降水

雲の立体的構造，エコー構造については，観測データが

あまりに不十分である．地形性豪雨において何が実際起

っているのか，その実態が殆んど分っていないといわざ

るを得ない．地形性豪雨の実態について，豪雨域の水分

の収支をも含めた確実な観測事実が要望される．
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天気の科学

　　　　　　　　　　　　　　　　　駒林　誠編

　朝日小事典，1976，変形新書版，254頁，980円．

　気象についての大へんユニークな本が出版されたの

で，ここに広く学会員に紹介しておきたい．この本の特

徴として，次の諸点をあげることができる．

　（1）小事典型式であること．体系的に章節をたてて

「天気の科学」を記述したのではなく，156の大・中・

小項目を選び，五十音に並べて，それぞれの項目の専門

家が解説している．大項目は4ぺ一ジ，中項目は2ぺ一

ジ，小項目は1ぺ一ジ程度で，いずれもページの初めで

始まり，末で終わるようになっている．最初から読む必

要はなく，開けたぺ一ジから読める．この本は，言葉の

意味を知るためにr引く辞書」ではなく，ある事柄につ

いての本質を知るためのr読む事典」といえる．巻末に

詳細な牽引が付けられている．

　（2）項目の選び方がユニークなこと．たとえば第1ぺ

一ジに「青空」があり，次に「朝・昼・夜の気象」とつ

づく．「気象教育」「雨と雲の帯状構造」「マスコミと気

象」r酸素大気と生物の進化」r積雲対流の観測」「積雲

対流の理論」「パラメタリゼーション」「大気のエネルギ

ー」「大気波動」などの項目もある．

　（3）執筆者が，それぞれの専門分野のエキスパートで

あること．編著者は駒林誠（現大阪管区気象台技術部

長），著者は河村武（気象研究所応用研究部室長），斎藤

実（神戸海洋気象台海洋課長），廣田勇（京都大学助教

授），矢花和一一（気象大学校教授），高津真也（朝日新聞出

版局）の諸氏である．それぞれの項目について専門家が

コンパクトに記しただけに，事柄の本質が明りょうに表

わされている．この本は一般読者を対象としたものであ

ろうが，学間の分化の著しい今日においては，気象を専

門とする人にとっても，この本を通じて初めて知るよう

な大へん有益な内容を含んでいる．なお巻末に内外の研

究者百余人の小伝があり，それぞれの項目の末尾と巻末

に参考文献が付されている．　　　　　（倉嶋　厚）
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