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　1・降雪の物理学

　1。1．まえがき

　昔は，大気が上昇して断熱膨張で冷却して飽和すれば

雲ができ，雨が降ると簡単に考えていた．しかし物理学

的にみると解せない点が多い．たとえぽ雲粒はその表面

張力のため2T／7だけ内圧が高くなる．Tは水の表面

張力，7は半径を表わす．これに応じて雲粒の蒸気圧も

高くなっている．雲粒が無限小の大きさから成長すると

すれば無限大の過飽和が必要になる．

　そこで無限小の大きさから出発するのではなくて有限

の大きさの大気中の塵を核として凝結・成長するものと

想像された．このことをCoulier（1875）とAitken

（1880）は容器内の空気を断熱冷却させて霧粒を作るこ

とによって始めて実証した．

　しかし彼らの発見した塵粒子は今日でいう雲核よりは

1～2桁小さい．K6hler（1921）は着氷（過冷却した雲

粒が物体に凍着したもの）が塩分を帯びていることから

海塩粒子が雲粒の核になると考えた．光学顕微鏡では雲

の核が見えないので，多くの研究者の努力にもかかわら

ず著しい進歩はみられなかった．

　電子顕微鏡が使えるようになって黒岩（1944）は始め

て雲核の撮影に成功し，雲核には海塩粒子や燃焼生成物

が多く，大きさは0・1～2μmに分布することを測定し，

雲核物質同定の端緒を開いた．

　1．2．雲の氷化

　雲粒が発生してもその成長速度は，雲内に常識では考

えられないような大きな過飽和が存在しない限り微々た

るもので，積乱雲が発生してから30分くらいで大粒の雨

滴の降り出すことは到底理解できなかった．そこで雨が

降り出すためには雲中に何らかの変化があるに相違ない

と予想された．天然の雲は一10。Cくらいに気温が下っ

ても氷化しないことが多い．

　Guilbert（1922）は雨が降り出すのは氷晶からできて
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いる巻層雲の存在する時であると指摘した．Bergeron

（1935）とFindeisen（1938）は，O。C以下に過冷却し

た水の飽和蒸気圧は同温の氷の飽和蒸気圧より格段に高

いことに着目し，もし水で飽和した雲内に氷晶と過冷却

雲粒が共存すれば氷晶近傍の水蒸気はすみやかに氷晶表

面に昇華凝結し，その穴埋めに近くの雲粒が蒸発すると

いう過程が継続すれば，雲粒の単なる凝結成長に比べれ

ば，桁違いの速さで氷晶が成長して雪の結晶になり，これ

がとけて雨滴になると説明した．それでは最初の氷晶は

どうして発生するかというと，大気中の塵粒子のなかに

は水蒸気が直接昇華凝結できるようなr昇華核」が存在す

るからであると考えた．これがBergeronandFindeisen

の氷晶説である．今日では純粋の氷晶説だけで説明でき

る降雪機構は，当初予想されたほど多くないことが判明

したが，降雪機構の説明としては画期的なものである．

　第2次大戦中，Schae琵r（1949）は縦型の冷凍庫を使

って雲粒を氷晶に変える実験中に，雲粒は一40。Cの気

層を境にして自動的に凍結することを発見した．そこで

．彼は水の真実の凍結温度は一40。Cであり，普通の水は

そこまで過冷却しないうちに凍結するのは，水のなかに

r凍結核」が含まれているからであると結論し，凍結核

としては地表から補給される粘土性の微粒子を考えた．

他の研究者の追試によれば蒸溜水の凍結温度は水滴が小

さくなるほど低下し，水滴半径が無限小になると一41。C

に到達することが判明した．これは水滴が大きくなるほ

ど中に含まれている凍結核を完全に除くことが困難なた

めと解釈される．

　雪の結晶の中心付近に氷晶の核として作用したらしい

微粒子のあることが確認されている（Kumai，1951）．

戦後，人工降雨を目的として人工的な昇華核や凍結核の

研究が繰り返された．しかし天然の雲のなかで昇華核を

芯にして氷晶ができたものか，雲粒が凍結核によって凍

って氷晶化したものかの判別が困難である．また室内実

験でもあらかじめ雲粒中に含まれていた凍結核が凍る場

合と，あとから凍結核が過冷却した雲粒に付着して凍

らせたものかの判別が困難である．後者の凍結過程を
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第1図　氷晶核数と気温の関係．

contactnucleationと称し，いずれの過程も含めてとに

かく氷晶の核になる粒子を氷晶核と総称する．

　氷晶核の核化能力は第1図に示すように気温が下るに

従って急激に増大し，また湿度の過飽和の度合にもよ

る．しかもすでに存在する雲中の雪の破片なども好個の

氷晶核となるので，気温が下ったら将来発生するであろ

う氷晶核の絶対数の測定は困難を極め，現在でも手法が

確立されていない．この点が降水現象解明のぬきがたい

険路となっている．しかし第1図にみられるように，誰

の測定でも気温が一20。C以下になれば氷晶核濃度は空

気1」あたり数個になり，天然の雲内の雪の結晶の濃度

。に匹敵する．

　1・3・雪の結晶の成長

　完全とはゆかないが，過冷却した雲内で氷晶の発生す

る機構がある程度解明された．

　しかし氷晶の大きさは数十～数百μmであり，これが

融けても雨滴とは数桁の差がある．次に氷晶が雪の結晶

に成長しさらに雨滴にいたるまでの過程を調べてみよ
う．

　ドイツで1929年ごろに樹枝状の雪の結晶と雲の温度の

関係を論じた報告がある．しかし雪の結晶の形態や成長

を始めて物理学的に組織的に研究したのはNakaya6参

αZ．（1938），Nakaya（1954）である．低温室内で二重ガ

ラス筒内を上昇する温湿な気流中に兎の毛をつるして雪

の結晶を人工的に製作する方法（後に対流型と称す）を
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第2図　中谷ダイヤグラム．雪の結晶形と

気温の関係．縦軸は氷飽和に対する過飽を

示す．下方の曲線は水飽和蒸気密度と氷飽

和蒸気密度の差を示す．

開発し，第2図に示すように結晶形が気温と過飽和湿度

（空気中の微水滴も含め）で決まることを発見した．

一15。C付近で結晶は横に成長して六角板または六華の

樹枝状になり，この温度範囲をはさんで，すなわち一5。

～一10。Cと一20。～一23。Cの両温度範囲で縦に成長し

て角柱や針状になる点が注目される．後にKobayashi

（1957）やHallett　and　Mason（1958）は上下に温度差

のある箱のなかにナイロン，糸を垂直に張る方式（拡散

型）で追試したが結果は本質的に変わらなかった．

　気温によって雪の結晶が基底面に沿うて平板状に成長

したり，縦方向に伸びて角柱になるという晶癖の温度依

存は，その後の研究者の熱心な追求にもかかわらず解明

、天気”29．5．
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放射樹枝形の雪の結晶における枝相互のなす角の分布．上方はミス

フィットの度合を示す．ミスフィットの最小に分布の最大が対応し
て㌧・る

D に成功したとはいえない．すなわちMason蜘1．（1963）

やHobbs　and　Scott（1965）は氷の結晶の基底面とプリ

ズム面における水蒸気の分子の移動速度の相違に基づく

ものとの考えは共通しているが，肝心の点で両者の意見

が対立している．最近，黒田とラックマン（1979）は氷

表面の疑似液体層の相違に基づくものとして計算を試み

てある程度成功している．

　雪の結晶の成長速度は樹枝状が最大であることをすで

にNakaya（1954）は測定し，成長速度が大きければ昇

華の潜熱を放出するために単位表面積の大きい樹枝が適

していると定性的に考えた．しかし雪の結晶の成長速度

を理論的に説明したのはHoughton（1950）である．彼

は水滴の凝結速度の式を変形して次の式を導いた．

　　4卿
　　烹r＝4πCP（ρ一ρc）　　　　　（1）

1982年5月

ここで〃Zは結晶の質量，Cは結晶の静電容量（球体な

らば半径に相当），・0は水蒸気の拡散係数，ρは充分離

れた位置の水蒸気密度，ρ・は結晶表面の水蒸気密度で

ある．ρとρ・を水飽和水蒸気密度と氷飽和水蒸気密度

におきかえてもよい．両者の差は第1図下方にみられる

ように一15。C付近で最大になり雪の結晶の成長速度最

大の温度領域と一致する．1Houghtonは結晶の形と大き

さに応じてCを計算し，ほぼ実測に近い値を得た．し

かし彼の式では凝結潜熱の放出による雪結晶表面温度の

上昇が数式化されていないので後年Mason（1971）が

改良した．

　1．4．雪の多結晶

　天然の雪の結晶では六角柱とか六角板のような単結晶

よりは一見，不規則にみえる多結晶の方が多い，これは

過冷却雲粒が凍結する際に始めから多結晶になるからで

19
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第4図　天然の雪の結晶形と気温の関係．縦軸は湿度に相当する．

ある．

　Hallet（1964）は過冷却水滴は大きいほど，また温度

が低いほど多結晶になる確率の高いことを実験的に立証

した．つづいてHiguchi　and　Yoshida（1967）は平板

結晶の結晶方向と，それから立体的にのびた樹枝の結晶

方向のずれの間に規則性のある点に着目し，実験とも併

せてこれは金属物理学でいうlattice　mis且t（雲粒が氷板

に，異なった結晶方向で凍着する際には格子間隔と方位

の点でずれの最小の方向をとる）によるものと説明し

た．第3図の放射樹枝状の雪の結晶の枝の間の角度の分

布を示す（Lee，1972）．結晶方向のずれの分布に数個の

ピークが見られ，特に70。付近のピークが著しい．図の

上方にピークに対応すると考えられる結晶面の方向を示

してある．Kobayashi　and　FurukawaをまCSL理論（結

晶方向の異なった2つの氷の結晶が凍着の際，一方の結

晶を回転させた場合，格子間隔のずれが最小になるよう

な方向に凍着する）に基づいて双晶説やCubic説を提

出して極大が70．3。にあることを理論的に証明した．し

かし問題が片付いたわけではない．すなわち低温になる

と多結晶になる確率が単結晶になる確率よりなぜ高い

か，また温度によってピークが大幅に移動するという熱

力学的現象にふれていないからである．

　第2図に示したNakayaのダイヤグラムには一25。C

以下の温度範囲が示されていないが，この方面の研究も

望まれる．Kikuchi（1970）は南極の昭和基地で一25。～

20

一35。Cの温度領域で雪の結晶が予想もされない速度で

複雑な方向にのびた結晶を発見した．またKajikawaら

（1978）は砲弾型や側面結晶に混じって数バーセントの

割合で観測した．したがって気温・湿度のほかに何らか

の条件が加わってできたものと推察されるがはっきりし

たことは未だ判らない．

　雪の結晶1個の質量はたかだか1mgであって雨滴に

はほど遠い．この点について結晶同志がくっつき合って

雪片として降る機構と，雪の結晶が落下中に過冷却雲粒

を捕捉することの2つが考えられる．雪片の大きなもの

は直径にして数cm，数にして数千個の結晶から成って

いるので，とけて雨滴になるには充分な量である．

Magono（1953）は雪片の成長条件・密度・落下姿勢や

落下速度を組織的に観測した．

　1．5・雲中の雪の観測

　降雪機構の解明にとどまらず，雪雲のレーダーの反射

強度との対応，光学的な反射や吸収の見積りのために

も，直接雲内で雪の結晶の数・形や大きさを観測すること

が望まれる．Weickmann（1948）は航空機に顕微鏡を持

ち込んで巻雲内の氷晶を観測して貴重な資料を残した．

しかし氷晶はともかく雪の結晶の大きさになると採取時

に破砕されることが多いので，Magono　and　Tazawa

（1966）はレプリカによる雪の結晶形の記録装置を通常

のラジオゾンデ気球にとりつけて雪雲内に放球して観測

した．その結果は第4図のごとくであり，第2図で示し

窯天気”29．5．
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たNakayaのダイヤグラムが雲の中の雪の結晶形にも

よく適合していることが判るであろう．またラジオゾン

デの観測によれば，大雪を降らせるような雪雲は結晶の

成長速度が最大になる一15。C付近の気層を必ず含んで

いるので，Nakayaの（1954）実験やHoughton（1950）

の理論が天然によく適用されることが判る。また雲頂温

度は一20。C以下のことが多いので氷晶核数（第1図を

みよ）にも不足していないことも理解される．

　Knollenberg（1970）はレーザー光線で雪の結晶の影

を作り，これを微小なダィオードの配列で受画する方法

を開発し，航空機にとりつけて雲中に浮遊する雪の結晶

の撮影に成功した．この方法は米国で広く利用されてい

る．

　またCannon（1975）は光学系のプリズムを高速回転

させる方法で，航空機上で浮遊中の雪の結晶の接写に成

功した．画質の非常によいのが特徴である．

　1．6．霰・電

　Nakaya　and　Terada　Jr．（1935）は雪の結晶に付着し

た微水滴を観測し，その粒径分布が雲粒のそれと一致す

ることから，過冷却雲粒の凍着したものと断定した．

　前にも述べたように雪の結晶は氷に対する飽和蒸気圧

と，同温の過冷却水の飽和蒸気圧の差に比例して成長す

る．そうしてその差は第2図にみられるように一15℃

付近で最大となる．逆に気温が0。Cに近づくと差が小

さくなるので，質量の増大に関しては昇華凝結よりは直

接雲粒の形で衝突・凍着する方が優る温度範囲があるは

ずである．温帯地方の雪では後者による水分降下の方が

多いと考えられる．逆にあまりにも低温の場合は過冷却

雲粒そのものの濃度が小さいであろう．

　雲粒の衝突・付着の回数は雪の結晶との落下速度に比

例する．したがって雪の結晶の大きさや形が問題になっ

てくる．播磨屋（1974）の調査によれば角柱状の結晶で

は太さが70μm，六角板では直径200μm，樹枝状の結

晶では700μm付近から雲粒が付着し始める．

　雲粒付着の度合に応じて雲粒付結晶，濃密雲粒付，霰

状雪および霰と呼ばれる．霰はさらにその外形によって

六花霰・、場状霰および紡鋒状霰に分類されるが紡錘状が

最も多い．

　霰の芯になるのは雪の結晶とは限らない．やや大きめ

の雲粒の凍った氷球（半径が大体30μm以上）のこと

もあり，暖かい地域では氷球の方が多いようである（播

磨屋，1974）．Magono（1953）は紡錘状霰の頂角や成

長速度を計算して実測に近い値を得た．

1982年5月
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第5図　霰や電の雲粒捕捉．s／S　捕捉率．
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　霰がさらに成長して落下しO）C以上の雲層を通るか，

または過冷却雲粒でも，凍結の際に放出した潜熱のため

霰の表面が融解状態を経て再凍結して降ってくるのが電

である．

　電の大きなものは野球のボール並になり，その機械的

破壊力が甚しい．したがって欧米では古くから雪の結晶

に匹敵する多くの研究がなされている．

　電の断面を顕微鏡で観測すると，その発生，落下姿勢

や成長に関する多くの知見が得られる．また偏光顕微鏡

下では結晶方向に関する知見も加わる．まず中心付近に

霰の根跡をとどめる紡錘状のembryo　のみられること

が多い．List（1958）は錘のembryoの約80％が電と考

えた．しかしその見かけの大きさは霰より大きくて1cm

を超えるものがある．

　風洞内の着氷実験からの知見によれば，凍結雲粒が粗

（不透明で気泡が多い）に凍着している層は，霰の表面

が凍結状態で成長（dry　growth）したことを示し，透明

に近くて硬い層は表面が水の状態で成長（wet　growth）

したことを示す．またスポンジ状の部分はdry　growth

のあとで水分が内部にしみ込んだことを示す（sponge

growth，Knight，1968）．電の特徴はdry　growt与とwet

growthの層が交互に存在することである．このことは

電が地上に落下するまでに温・寒気温の層に数回出入り

したことを暗示している．

　電の成長速度は過冷却雲粒の濃度が多ければ比例して

大きいといった単純なものではない．一15℃付近では

凝結成長もあろう．また0。C付近では凍結潜熱放出の

ために融けてしまい電として成長できない場合もある．
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難難　　顯
第6図　気象衛星写真．

　A：日本海収束帯雲

1981年1月，5日06Z可視．

　B：間宮海峡収束帯雲

翻麟

覇甦

　Schumann（1938）は電の成長を始めて理論的に扱っ

たが，熱と水蒸気輸送係数に不適当な点があり，その後

Fr6ssling（1938），Krasmers，LudlamやMacklinら

によって改良された．

　電の場合も霰の場合も，その落下中に下方にある雲粒

を全部捕捉するわけではない．

　たとえば第5図のように電の方を固定して考えると，

幾何学的に衝突して捕捉さるべき雲粒が衝突しないで気

流に沿って外れてしまうからである．有効断面積Sの

実際の電の水平断面積Sに対する比を捕捉率という．

後でもふれるが捕捉率は雨滴の成長の計算にも重要であ

る．

　簡単に衝突した雲粒が全部凍着した場合を考えれば電

の成長は次式で与えられる．

22

4〃P
一∂r＝πR2脚（γ一∂） （2）

ここでMは電の質量，Rは半径，7は捕捉率，nは

雲粒の空間密度，卿は雲粒の平均質量，閣Vは電の落下

速度，∂は雲粒の落下速度を示す．捕捉率7はまた電

の大ぎさ，落下姿勢（紡錘状）や落下速度に関係するの

で数式化が困難である．

　Reyn・lds（1876）は，電はその紡錘の頂点を上にして

落下すると考え，これは，その後の研究者により確かめ

られている．しかしレイノrズ数がある臨界値を超える

と回転し始めることが，電の断面のパターンや風洞実験

で立証されている（たとえばJayaweera　and　Mason，

1965）．

　落下姿勢に限らず垂直風洞実験でList（1958）は多く

、天気”29．5．
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の成果をあげた．またMacklin　and　Bailey（1966Nこ

よれば電の表面構造が粗な時には乱流の増加や熱放出の

有効面積の増大のため，滑かな表面に比べて捕捉率が3

倍にも及ぶこともある．

　電害を防ぐための降電の抑制実験が欧米で実施されて

～・る．そのねらいは過密な数の電を人工的に作れば，一

つ一つの電は小さいから害を及ぼさないであろうという

点にある．

　このように電の成長速度は電自身の数にも関係する．

これらのパラメーターをできるだけ導入して数値シミュ

レー・ションも近年盛んである（たとえばIribame　and

De　Pena，1962；List8印乙，1968；Wisner蜘乙，1972）．

　1・7．降雪の局地化現象

　1．7。1．降雪のメソスケール観測

　いわゆる三八豪雪のころ，豪雪が北陸地方の県単位ま

たは郡単位のスケールで集中する理由は，従来の総観気

象学の知見では理解できず，北陸前線とか石狩湾前線と

か称するメソスケールの現象が関係していると想嫁され

た．そこで北陸地方でメソスケール観測が試みられたが

（Matsumoto　and　Ninomiya，1966；Matsumoto，1967），

その時点で豪雪が生じなかったので，局地化機構に関し

ては高層のcold　domeが関係している一ことの他には判

然たる成果は得られなかった．

　古くから北陸地方には山雪と里雪の2種あることが知

られていた．Magono6」α1・（1966）は石狩平野で雲物

理学を加味したメソスケール観測を行い，北西季節風の

卓越する時は北海道西岸に一様な降雪がみられるが，そ

の後季節風パターンの弛んだ時期に山岳地帯よりも石狩

平野に帯状の大雪域の発生することを観測した．これ

は，北海道のような寒冷地帯では海上の雲がすでに氷化

しているので改めて山岳を上昇して断熱冷却される必要

はなく，山岳によって雪雲の内陸進入が妨げられる場合

に里雪が起こると説明した．しかし風下側の地形しか考

慮されてないので不充分なものである．

　1．7．2．気象衛星観測

　レーダーによってある程度の海上の雪雲分布の情報が

得られるが（たとえば宮沢，岡林，1966），豪雪に関す

る本格的な情報の入手が可能になったのは，気象衛星の・

写真の利用できるようになってからである．

　Tsuchiya　and・F両ita（1967）は気象衛星写真と日本の

形降雪分布を比較して，季節風の風上，すなわち大陸の

地形の重要性を指摘した．第6図は冬の日本近海の雲分

布を示す気象衛星写真の一例である．季節風時に目本海

1982年5月
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に風向に沿うたすじ状の雲列が発生し，それが風下の日

本の海峡や地峡を通って太平洋上に流出している模様が

よくわかる．

　1．7．3．日本海の収束帯雲

　第6図で朝鮮半島のつけ根もしくは白頭山塊の風下か

ら日本の若狭湾にのびる太い雲の帯（A）と，間宮海峡

から蛇行しながら北海道西方海上にのびる雲帯（B）に

注目されたい．岡林（1969）はこれらの雲帯が日本に上

陸する部分に局地的な大雪をもたらすと指摘した．前者

は朝鮮半島から吹き出す寒気とシベリヤ大陸から吹き出

す寒気の収束帯に位置し，後者はシベリヤ大陸からの寒

気と北海道・オホーツク海の流氷からの寒気の収束帯に

相当する．また前者はいわゆる北陸前線に相当し，後者

は石狩湾前線に相当するものと考えられる．

　Magono（1971）は上記の雲の帯の部分とその外側と

の間に風の水平シヤーがあり，そのために総観気象学の

前線と同様な機構で一連の小スケ・一ルの低気圧が発生す

るものと考えたが，山口・孫野（1974）やAsai　and

Miura（1981）の解析でほぽ立証された．

　すじ状の雲帯は海峡や地峡ばかりではなく孤立峯の風

下に発生することも知られている．したがって第6図A

の収束帯雲は白頭山塊の風下にできたものとの考え方も

提案されている．2つの寒気の収束によるものか，単な

る孤峯効果によるものか，両方の合成されたものか芝あ

るいは別個に発生していても発源地の位置が近いために

1つと見なされているものか，現在多くの研究者が集中

的に調べているのでいずれ決着がつくであろう．

　日本海収束帯雲を利用した豪雪の単時間予報の試みも

ある．穂積ら（1981）は収束雲帯の方向が850mb面の

風向とほぽ平行する現象を利用し，数値予報の同面の等

圧線によって収束帯雲の上陸点の予報法を提案した．収

束帯雲が日本海上で大きく湾曲する日のほかは大体う，ま

くゆくようである．　　　　　　　　　　　　　　魅，r

　2。暖かい雨

　前節で述べた降水機構には雲中に氷相の水分の存在が

必須条件である．ところが熱帯地方の海上では，一雲頂が

0。C層よりも低い雲からも結構並程度のスコー』ルが降る

ことから，一氷相に関係しないいわゆるr暖かい雨⊥の発

生機構が間題となった．考えられるのは大きな雲粒が凝

結によって雨滴にまで成長するか，より小さい雲粒を捕

捉して成長するかである．・

　2・1・巨大海塩核
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第1表　雲粒・雨滴の落下速度（標準大気中）．

直　径
（mm）

0．01

0．03

0．05

0．08

0．1

0．3

0．5

0．8

落下速度
（cm／sec）

　0．3

　2．6

　7．2

17．5

25．6

115

204

325

直　径
（mm）

1
2
3
4
5
6
7

落下速度
（m／sec）

4．0

6．5

8．1

8．8

9．1

9．2

9．3

051015202530354045　　　　　　半径ミクロンー『P

第7図　各種の雲の雲粒の粒径分布．

　Woodcock（1952）は海岸付近の大気中に数ミク・ン

程度の海塩粒子が多数含まれていることを観測した．海

塩粒子は吸湿性が強いので湿度さえ高ければ凝結作用だ

けでも雨滴にまで成長できそうであるが，成長するにし

たがい塩分が減少するのでやはり無理である．しかし数

十ミクロン程度にまで成長でぎるので後述の雲粒捕捉も

加味すれば可能である．

　2．2．雲粒の観測

　今世紀の始めごろ，光環を用いて雲粒の平均半径が間

接的に計算された．直接に観測するにはパラフィンを塗

ったスライドガラスに衝突させて顕微鏡で撮影すればよ

い．積極的に一定容積の空気を細いノヅルを通してひま

し油を塗った小さなスライドグラスに吹きつけて撮影す

るのが基準的な測定法とされている．第7図に各種の雲

のなかの雲粒の粒径分布を示す．雨の降りそうな雲では

粒径の大きいことが見られるであろう．雲粒の空間濃度

は1cm3に数十個から数百個，質量にして0．1～5g／cm3

程度のものである．

　2．3．雨滴の捕捉率

　雨滴や大きな雲粒は小さな雲粒よりも落下速度がはる

かに大きいので，落下の途中に小雲粒と衝突・捕捉して

成長する機構が当然考えられる．第1表に直径と終端落

下速度の関係を示す．直径数十ミクロンから雨滴の大ぎ

さにかけて落下速度が急激に増大するのがわかるであろ

う．雨滴がある程度大きくなってもそれほど落下速度が

増大しないのは，大きくなるにつれて落下中の形が扁平

になり，そのため空気の抵抗が増すからである．直径7

mmを越えると不安定になって分裂する．

24

　雨滴の場合でも，その下方にある雲粒を全部捕捉する

わけではなく，やはり捕捉率が重要である．捕捉率の理

論的計算は，雨滴の形を球と仮定しても，雨滴と雲粒の

大きさが関係し，さらに大きさは落下速度にも関係する

ので厄介である．戦時中から計算が試みられたが，大ぎ

さの全域にわたって計算できたのは電子計算機の使用

が可能になってからである（Langmuir　and　Blodget，

1946）．第8図に今日までに得られた捕捉率の代表的な

計算例を示す．Rは雨滴または大雲粒の半径，7は捕捉

される方の小雲粒の半径を表わす．7／Rが小さい範囲，

すなわち両者の大きさに差がありすぎると小雲粒は気流

に沿って外れてしまい，逆に7／Rが1に近づくと落下

速度の差がなくなって衡突の機会が激減する．結局両者

の比が0・5付近で捕捉率が最大となる．また1～が30μm

を超えるころから捕捉率が0．5以上になり，捕捉効果の

大きいことがわかる．雲中には最初から雨滴が存在する

はずがない．したがって半径30μm以上の雲粒が主役

を果たすことになる．このような大雲粒は巨大海塩核に

より発生したものとすればつじつまがあう．

　2・4．エアロゾルの捕捉

　上記の計算では雲粒の大ぎさが1μm以下になるとほ

とんど捕捉されないことになる．しかしたとえば雪の結

晶はO・1μm前後のエア・ゾルを多数に付着している．

これは大きさが1μm以下になると単なる落下速度の差

による衝突のほかに，微粒子の荷電・タービィレンス・

ブラウン運動や熱泳動の効果が効いてきて計算は複雑を

極めるが，捕捉率は合計しても数％以下と見積られる．

　3．霧や雲の人工消散

　台風や旱越に見舞われると誰しも人間の力で何とか制

御できないものかと考える．

、天気”29．5．
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第8図 雨滴の雲粒捕捉率と寸法の関係．
丸印は実験値を表わす．

ノ～，7は雨滴と雲粒の半径を示す．

し 　しかし今のところ実現の可能性のあるのは人工増雨，

電の抑制および霧の人工消散であろう．ここでは霧の人

工消散について述べる．

　室内実験の規模でなら種々の方法が考えられるが，霧

の消散に必要なエネルギーと施設の点からみて，現在実

現可能なのは次の4方法である．

　イ，気温を高めて霧粒を蒸発させる（加熱法）．

　・，霧層を，上層の高温・寡湿な空気で置換する．

　ハ，過冷却霧粒を氷晶にかえて落下させる．

　二，霧粒を機械的に除去する．

　3．1．加熱法

　第2次大戦中，軍用機の離着陸に滑走路の霧障害が問

題になった．そこで内外で霧の人工消散の研究がスター

トした．わが国では研究動員会議（代表中谷，1945）に

より千島・北海道の夏の霧を対象にして，根室で人間搭

1982年5月

載用の大繋留気球の使用を中心とした大々的な総合観測

が実施された．初年度（1944）の基礎的研究の結果，エ

ネルギー的に可能なのは加熱法と結論されたが，翌年燃

料事情悪化のため実用化試験にまで至らなかった．時を

同じくして英国ではFIDOと称して滑走路側で重油を

燃やして空気を加熱して霧を人工的に消散し，戦斗機の

離着陸に供して目的を果たした．このような原始的な方

法は軍用飛行場にしか適用できないが，現在でも北極洋

の氷板滑走路で利用されている由である．

　重油燃焼の発煙障害を避けるため孫野ら（1971）は苫

小牧付近の旧滑走路でプ・パンガスを使って霧の消散実

験を行いエネルギーで点では実現の目処がついたが，実

用化に必要な経費と技術の点で実用化に至ちなかった．

フランスではジェットエンジンの排気熱とその噴射力に

着目し，1950年代の後半から改良を重ねて遂に実用化に
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第9図　大気電気の大循環モデル．

成功した（de　Premore1，1977）．現にパリのオルリーと

ドゴールの両国際空港で使用されている．その仕組は滑

走路側の地下に12個のターボエソジンを配置して加熱空

気を風向に応じて適当な方向に滑走路上に放出する方法

である．

　3．2．置換法

　航空機が霧頂上をすれすれに飛ぶと，その下の霧層が

すじ状に消えることを，米国のパイロットは経験的に知

っていたようである．孫野・菊地（1963）はヘリコプタ

ーからの散水実験で，航跡直下の霧が谷状に凹むのはヘ

リコプターによる下降流の断熱圧縮による加温と，上方

からの高温・寡湿な空気のおし込みによるものと考え

た．またPlank　and　Spatola（1971）は霧層の直上にヘ

リコプターをホーバリングさせて積極的に霧層に大きな

穴をあけることに成功した．

　3．3．機械的除去法

　航空機から霧層に撒水して霧粒を捕捉・落下させる試

みは戦前からあった（たとえばHoughton　and　Radfbrd，

1938）．　しかし航空機による下降流の効果の方の強いこ

とは前述のとおりである．むしろ横から進入してくる霧

粒を網で捕捉した方が手取り早い．高橋喜彦らは日光の

谷間で漁網を使って実験したことがあるが，近年竹内ら

は釧路の海霧の試験である程度の成功を収めた．この方

法は滑走路よりは自動車道路とか農作物に向いているで

あろう．

　3・4．氷晶法

　夏の霧の消散には加熱法が有効であるが，冬の過冷却

した霧には氷晶法が有利である．Schae艶r（1949）は第

2次大戦中に，過冷却した霧粒をドライアイスで一40。C

以下に冷して氷晶にかえて沈降・落下させる方法を発

見したが，この手法はむしろ人工降雪へと発展した．

現在ではドライアイスの代りに沃化銀粒子が使用され

（Vardiman8」α1．，1971）またアラスカで実用化されて

・いる由である．

26

　4．大気電気

　雷は古代から人類の恐怖の的であったが，雷が大気

中の電気に関係することを初めて言及したのはWa皿

（1708）であろう．彼は絶縁体として使用した號珀から

放電する光と音が小規模ながら稲妻や雷鳴を再現してい

ると考えた．その数十年後にFranklin（1752）が有名

な凧の実験によって雷は雲からの放電であることを実証

した．ほぽ同時期にLeヌnonnier（1752）はビルディン

グから絶縁された垂直鉄線の下端部に塵の粒子が付着す

，ることから，晴天時でも地表付近の大気中に電場の存在

することを知った．晴夫電場は約100V／mである．

　4．1・汎地球的大気電気の循環

　大気はその中に含まれているイオンのため僅かながら

電気伝導度を有している．このイオンは宇宙線，またば

宇宙線によって解離された空気の二次イオンによるもの

である．

　一方，電波が上空で反射されることから，導体として

約200km上空に電離層の存在することも予測されてい

た．大気が完全な絶縁体でないとすれば上述の晴天電場

はどうして維持されているのであろうか．

　その後，雷め放電電流，晴天日の垂直電流，大気の気

柱の垂直抵抗や電気伝導度や荷電した雨滴の降下などに

関する観測が集積されて，第9図のような大気電気のモ

デルが提出された・電離層の電位は地球よりも約300kV

高く，その間の気柱抵抗は約300Ωである．地球上に

は平均して常時約1000個の雷雲が存在し，地上へ負の電

荷を放電し，雷雲上方から約1000Aの電流が電離層に

流れて晴天域の伝導電流と平衡を保っていると考える．

　上述のモデルでは，電離層と地球が球殻コンデンサー

を形成し，一種のファラーデーケージを作っている．こ

のため地球上の電気現象は電離層の外へ漏れることはな

く，また電離層り外の電気現象は大気中にはいってこな

いことになっている．これに対し，第10図のように，雷

雲を点電源と仮定し，また地球磁場の効果を加味した新

モデルが考えられている．電離層の外側に磁力線に沿う

た電流のある点と，地形の影響でヒマラヤやアンデスな

どの高山地帯により多くの電流の流れ込むのが特徴であ

る．

　4．2．雷雲の電気

　次に大気電気循環の発電機に相当する雷雲の電気量と

分布を調べてみよう．雷雲中に＋Qの電気が発生した

とすれば，近くにその相棒の一Qの電気も存在するは．

ずである．各々を点電荷と考え，その座標を（ズ1，yb

、天気グ29．5．
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＼」〃一

21），（毎ッ2ぞ，22≧とすむば塾．藍ρ瀬め奪生』じう地表の電

場E（座標の原点）は次式で表わされる、

　　　　　　　　　　　　　3
　　E＝2Qz1（∬12＋ッ12＋z12）2

　　　　　　　　　　　　　3
　　　－2Q22（κ22＋y22＋222）一7　…’　（3）．

（3）式の未知数は7個であるから，同じ雷雲による電場

を地上の7点で同時㌍測定すれば・雷雲の電気量と位置

が決定される．また負の電荷が落雷によって瞬間的に消

滅すれば，（8）式の右辺第2項の分だけ電場が急昇す

るはずである．したがって落雷による電場変化を地上の

5点で観測すれぽ，放電量が計算される．

　簡単のために負電荷が正電荷の真下にあるとすれぱ，

電気力線の分布は第11図のようになる．そうすると雷雲

が頭上にある時は地上で強い負の電場が観測され，少し

はなれた時では弱い正の電場が観測されるはずである

（気象学では上方に正の電気がある時の地表の電場の符

号は正と約束している）．Wilson（1906）は雷雲の通過

時に地上電場の変化を測定して上述の傾向が多いことか

ら，雷雲の下部に負電気が蓄積されていると考えた．

　雷雲の電気は点電荷とは限らない．もし水平に一様に

分布していると仮定すれば，雲中の垂直電場Eと空間

電気密度ρの間に次の関係式が成立する，CGS単位．

　　4E
　　万＝一4πρ　　　　　　「（4）

したがって雲中の電場の垂直傾度を測れば，その高度の

電気密度が計算できる．

1982年5月

駒十
讃

e
螂
㌍騨

第11園　雷雲の電気分布に対応する地上電場．

　Simpson　and　Scrase（1937）は雷雲中の垂直電場を

測定するた、めにAltielectrographなる計器（垂直アソ

テナを流れる電流め向魯と大体の大きさを測る）を考案

し，これをつけた100個の気球を雷雲Φ種々の場所に放

球して第12図のような雷雲の電気分布に関するモデルに

到達した．図でみられるように，全体として雷雲の上方

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ラのに正，下方に負の電気が分布していうが，上昇洗g築中

している箇所に別の正の電気が分布しており，そこり気

温は0。Cより高いのが特徴である．「あとでもふれ6が

彼らはここの部分で雨滴が分裂し大きい水滴は正に，．小

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　羊さい水滴は負に荷電すると考えた．

　（3），（4）式の考え方からすれば，わざわざ気球を

とばさなくても，高山の観測所でそり上や下を通過ナる

雷雲の性質を観測すれば統計的に雷雲の電気分布がわか

るはずである．

　Kuettner（1950）は，ドイツのZugspitze山頂でこの

考え方を実行して第13図のようなモデルを提出した．上

方に正，下方に負の電気分布はSimpson　and　Scraseと

共通しているが，上昇流の部分の電気分離の気温が0。C

以下である点が異なる・電気分離が図のように0。～10。C

の部分で2生じるとなると，Simpsonらの雨滴分裂説は

怪しくなる，

　電場の強さは電気力線の密度に比例する原理を利用し

たフラックスメーターの開発により雲中の電場の測定が

容易になり，これを気球や航空機にとりつけて雷雲中の

電気分布に関する資料が集積された。その結果Kuettner

のモデルと本質的に変わることがないようである．

　これまでに観測された雷雲はほとんど夏季のもので

あり，落雷に際しては下方に分布していた負の電気が

27
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第12図　Simpson　and　Scraseの雷雲の電荷分布モデル．
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第13図　Kuettnerの雷雲の電荷分布モデル．

O

地上に放電されるというのが定説であった．ところが

Takeuchi6∫α1．（1973）は北陸地方の冬の雷では逆に正

の電気が地上に放電されることを発見した．そこで冬の

雷雲では電気分布も夏と上下逆になっているのではない

かという予想のもとに，孫野ら（1978）一は冬の雷雲に電

場計をとりつけたラジオゾンデを放球して調べたとこ

ろ，第14図のような電気分布を得た．電気分布の上下関

係は夏の雷雲と共通しているが，強い風の垂直シヤーの

28

第14図　北陸の冬の雷の電荷分布モデル．

ため上方の正電荷の部分が著しく風下側にずれているの

が特徴である．そこでTakeuchiら（1977）は冬の雷雲

の場合は，夏に比べて正電荷が地表に近いので正放電が

起きやすいと考えたが，未だ検討の余地がある．

　4．3．雷雲中の電気発生

　それでは雷雲中にどうして電気が発生（いいかえれば

電荷の分離）するのであろうか．古来このことに関して

下記のように彩しい数の説が提案されているが未だ定説

がないといってよい．

　4・3．1．静電誘導説

　電荷分離の説明を始めて試みたのはElster　and　Geite1

（1888）の静電誘導説である．正電場（上方に正電気が

ある）の雲中では第15図（a）のように雨滴の上半に負，

下半に正の電気が誘導される．落下中に追い付かれた小

雨滴は大雨滴の上部に衝突して負電荷をもらってはねか

、天気”29．5．
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第15図　静電誘導による雨滴の荷電機構．

えるとすれば，雲の上方に負電荷，下方に正電荷が蓄積さ

れることになる．これは雲から落雷で地上に放電するの

は正電気と考えられていた頃のモデルである．しかし雷

雲の下方に負の電気が分布しているのが定説になってか

らは，モデルを第15図（b）のように改良した．すなわち

小雨滴は大雨滴の下部に衝突して正電荷をもらって上方

に去るから，前のモデルとは逆の電気分布が雲中に生じ

る．彼らのモデルは実験的根拠を全く欠いており，真偽

のほどはわからないが，考え方としては後世に大きな影

響を与えた．

　Wilson（1929）は小雨滴の代りに正・負のイオンを考

えた．すなわち第15図（d）のように，負イオンは正に荷

電した雨滴の下側に付着するが，正イオンは反発されて

上方に去る．その結果，雨滴は負に荷電して落下し，雲の

上部には正イオンが溜って正電場がますます強調される

ことになる．彼の考え方は，地表の電場が正の時に負に

荷電した雨滴が多く降るという観測事実の説明に都合が

よいが，雷雲の電気発生の主役とは現在考えられてはい

ない．その理由は第13，14図でみられるように雷雲中の

主な電荷分離は，上昇流の強い部分の0。Cより低温の

部分で起こっているからである．またそこでは電場の符

号は負である．

　4．3．2．物性論的な電荷分離機構

　Workman　and　Reynolds（1950）は10－4N程度の

NaC1を含んだ水が凍結する際に，未凍結の水の部分が

氷に対して正に荷電することを発見し，この現象を雷雲

中の電気発生の説明に適用した．すなわち過冷却した雲

粒が霰に衝突すると一部が凍着して霰に負の電気を与

え，凍着せずにはねかえる水の部分は正の電気を持ち去

るために，結果とし負に帯電した霰は下方に降って雷雲
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の下方の負の電気分布を形成し，上方に去った微水滴は

上方の正電気分布を形成すると提案した．しかし過冷却

雲粒の件については実験的根拠がなく，また天然の霰は

正に荷電しているものが多いという観測事実に合致しな

い．

　金属物理学で熱電気の現象がある』Reynolds（1954）

はこれを氷に適用した．温度が高いほど氷の中のイオン

（OH一，H＋）濃度が大ぎい．またOH一イオンの移動

度はH＋イオンに比べると無視されるほどに小さい．

したがってH＋イオンだけが高温部から低温部に拡散・

移動する結果となり高温部が負に荷電する．

　一方，成長中の雪や霰は凝結や凍結潜熱の放出のため

外気や衝突する氷片よりも高温と考えられることは前に

述べた．したがって衝突してはねかえる氷片は正の電気

を上方に運ぶことにより雷雲中の上方正・下方負の電気

分布が得られることになる．

　不純物がなくても水と氷の間にも僅かながら電位差が

発生する．以上のほかに物性論的な概念を用いた電気発

生の機構も考えられるが単独では不充分とされている．

　4．3．3・水滴分裂説

　電気二重層といって，たとえば水滴表面に負電気の薄

層があり，その内側に正電の薄層がある．Lenard（1892）

はこの現象を使って，滝の周辺の空気が負に帯電してい

る現象を説明した．すなわち水滴が分裂する際に外側の

部分が負の微水滴またはイオンとなって空中にただよう

からと考えた．レナード効果または滝効果とよばれてい

る．前にもふれたがSimpsonはこの効果を雷雲中の雨

滴の分裂にあてはめて雷雲の電気発生機構の説明を試み

たが，現在では，もしそうであっても二次的な役割しか

果たしてないとされている．その理由は主な電気発生は

0。～一10。Cの気層で行われることが判明したからであ

る．

　4．3．4・氷の摩擦説．

　電気の最初の発見は摩擦実験によって行われた．した

がって雷雲の電気発生には氷片の摩擦電気が関係してい

るであろうことは誰しも考えることであろう．Simpson

（1919）はブリザードの際に強い電場の生じることを観

測し，これは氷粒同志の摩擦電気によるものと指摘し

た．しかし同じ性質の氷ならば摩擦したところで電気の

発生するはずがない．

　KahlerandDomo（1925）は多数の氷粒を混合・摩

擦すると大氷粒は正に，小氷粒は負に帯電することを発

見した．また吉田（1944）は温度の異なる2つの氷の棒
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対地落雷の微細構造と対応する地上電場の変化．

を互いに摩擦し，温かい方の氷棒が負に荷電することを

発見した．

　このほかに氷の性質の相違として不純物の含有度，多

結晶と単結晶，結晶面や硬度がとりあげられているが，

温度の相違に基づく摩擦電気よりも大きいことが確認さ

30

れている（Shio　and　Magono，1972）．最終的には氷の

硬度の相違に基づくものらしい．

　4．3．5．成長中の霰と氷晶の衝突

　大気中の氷片は蒸溜水でもなければ滑かな表面をもっ

ているわけではない．他の氷片と衝突・摩擦の際に枝が

、天気”29．5．
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折れたり剥離現象を伴うことも多いであろう．氷片の一

部が剥離する際に熱電気の効果も関係してくるので，ど

の物琿現薯が電気発生に効～・てくるかを決めることは容

易なことではない．

　Reynolds（1954）は温かい霰に氷晶が衝突すると霰が

強く負に帯電することを発見した．成長中の霰の表面は

過冷却雲粒の凍着潜熱放出のため，周辺の空気より高温

になることは前に述べた．詳細な電気分離の機構は別と

して，Magono　and　Takahaきhi（1963）は成長の霰の代

りに成長中の着氷体に氷晶を衝突させて着氷体の荷軍の

温度条件を調べた．，結果は第16図のようである．横軸は

気温，縦軸は着氷の成長速度を示し，黒丸は着氷体（霰）

が負に，白丸は正に荷電したことを表わす．成長速度の

大きいことは霰の表面が細枝が多くて華奢なととに相当

し，小さいことは表面が滑かな氷球に近いことに相当す

る．図によれば温度が低くて成長速度の大きい領域では

霰が氷晶と衝突して負に荷電し，逆に温度が高くて成長

速度の小さい時は正に荷電する傾向のあることがわか

る．Takahashi（1978）の最近の実験によれば，成長速度

がさらに増大すると荷電の符号が再び逆転するらしい．

　このように氷の荷電現象には無数の要因がからみあっ

ているので同定が難しく，フヲンクリンの凧の実験で雷

は雲からの放電による「ものと判ってから150年も経って

いるが，その電気発生機構の物理学的解明が未だ終わっ

ていないのである．一

　4．4．雷放電の機構

　決手のない電気発生機構はこれくらいにして，次に雷

雲からの放電現象に移ろう・藷需に伴う主な現象は電光

と雷鳴である．夜間の落雷ならば電光の写真撮影は比較

的容易である．レンズ開放でシャッターをタイムにセッ

トしたカメラを三脚で電光のありそうな方向に固定して

おき，視野内に電光が見えたらフィルムを次に送ってお

けばよい．しかし電光の時間的構造も写すためにはカメ

ラを水平方向に回転させておいた方が面白い．

　Boys（1926）は鉛直軸の周りに高速で回転するカメラ

を考案し，これでSchonland　and　Collends（1934）は

南アフリカで多くの電光の撮影を行った．第17図がそれ

らから得られたモデルである．縦軸が地上からの高さで

横軸は時間を示す．図の左端は同時に静上カメラで撮影

された電光である．図からわかるように最初の電光は階

段状に下に向けて進行し枝分れもする・このstep　leader

が地上に到達しそうになると地上から出迎えが出る．両

者が合致すると地上からretum　strokeが，できたばか
　　　　　　　　　　　　　　●
　1982年5月
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りの通路を通って雲に達する．この間約0．01秒である．

0．04秒ほどすると前の通路を 通ってdart　leader，と

τetum　strokeが往復する．

　この図の例では3回の往復があって一回の対地放電渉

完了したことになる．

　電光撮影と同時に地上電場の変化を記録したものを

第17図の下方に示してある』落雷が比較的近い時は，“

stePped　leaderが近づきつつある時は電場が負にさが

り，retum　strokeと同時に正に変わる．このことは

stepPed　leaderで負の電気が地上に近づいて放電し』そ

の通路を通って雲に向かって正の電気が帰還して・‡回の

放電が終わることを示している，落雷が遠い場合には，

第11図から想像されるように測定される電場の符号は逆

　　　　　　　　　　　　　　　　　　』になる．

　その後，，電場計の時間分解能が向上し第18図（Kita－

gawa8∫α1・，1962）のような記録が得られた．図の場合，

第1のretum　strokeが連続しており，M－changeやK－

changeと呼ばれる小さな電場変化も記録されている．

このことは，対地落雷のような大きな電光を伴わないけ

れども，雲中には小さな放電が多数あることを示してい

る．一

　近年は，磁界変化も記録され・時間分解能は0・ユμsec・

秒に達した．

　Schmidt（1914）は落雷による空気振動を蝋燭の焔の

振動で記録したが， Few（1970）は数個のマイクロホソ

で雷鳴を同時に測定して，眼に見えないぷうな雷雲内の

放電径路の決定に成功した．

　落雷の放電電流や電圧変化は雷災防止対策上必要であ

る．そのためには落雷のありそうな，たとえば高い尖塔

の避雷針に計器をとり付けて待っておればよいが，機会

は極めて少ない．そこで実験室内の電極間の放電から類

推する方法がとられてぎた．しかし放電距離はたかだか

数mにすぎず，雷放電に比べると3桁も小さい．一したが

って共通する部分もあろうが類推不可能な部分もあるに

相違ない．

　この欠を補なうためにNewman（1965）は海上の観測

船から雷雲に向けてスチール線のついた・ケットを打ち

上げ，この線に沿うて落雷を誘導することに成功した．

この手法は，西独，仏国でも応用され，日本では堀井・

宮地（1978）が石川県の河北潟の干拓地で冬落雷の誘導

に成功している．放電量は天然の雷に比べると1桁ほど

小さいが，両者の中間を埋めるものとして進展が期待さ

れる．
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　たとえ不完全な研究でも，なるべく最初に発表された

論文を主にして紹介した．その後，今日に至るまでの進

展は雲物理学では“Physics　of　clouds”（Mason，B．J．：

1971，0xfbrd）を，霰と電ではr霰・電」（播磨屋敏

生，1974：気象研究ノート，123）を，雷については

“Thunderstorms，，（Magono，C．，1980：Elsevier）をひ

もとカ・れたし・．
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