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春季低気圧付近に観測される二種類の層状性降水雲＊

劉 国　勝＊＊・武　田　喬　男＊＊＊

　要　旨

　春季の低気圧に伴う層状性降水雲のレーダ観測は，レーダエコー強度が上層で小さく，中層で下方に向か

って急速に増加するものと，上層，中層ともにエコーが強いが中層での下方への増加は小さい二種類のエコ

ー鉛直分布があることを示す．レー・ダ観測データの解析と数値計算の結果からこれらは，Liu　and　Takeda

（1988）が示した氷晶化度が異なる2つのタィプ（タィプAとタィプB）の雲と対応することがわかった．

また，1985年と1987年名古屋（350N，137。E）でのレーダ観測データをまとめた結果，春季の層状性降水雲

のレーダエコー鉛直分布の多くが，これら2つのタイプのレーダエコー鉛直分布（タイプA，タイプBに対

応）のいずれかに属することが示された．

　1．はじめに

　低気圧や前線に伴う層状雲の構造と降水形成過程に

関する研究は，主に北米やヨーロッパの高緯度（40。～

60。N）のものについて行われてきた（例えば，Cun－

ningham，1951；Browning＆Harrold，1969；Houze＆

Hobbs，1982）．これらの研究により，数百km以上に

広がる層状雲の中にmcso－scaleの降水現象が存在する

こと，“seeder－fbeder”過程が降水形成過程において重要

であることが明らかにされてきた．また，中層のmeso・

scaleの循環に伴う上昇流の強さは降水成長過程に大き

な影響を与え，温暖前線のrainbandの雲については，

水平に比較的均質な弱い上昇流のもとで降水粒子が主に

昇華により成長する雲と，より強い上昇流のもとで降水

粒子が主に雲粒付着により成長する雲との2つのタイプ

が観測された（Hcrzegh＆Hobbs，1980；Houze6」磁，

1981）．

　より低緯度にある目本付近の低気圧に伴う層状雲につ

いては，その構造，降水形成過程共に，まだ十分に調べ

られていないが，名古屋大学では近年，主にリモート・

センシング手法を用いた観測により，層状性降水雲の構

造，降水形成過程を調べてきた．Takeda　and　Horiguchi
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（1986）は，レーザ・レーダエコーの偏光解消度から雲内

の氷粒子と水滴の混合状態を評価すると共に，8．6mm

波レーダを併用して層状雲の微細構造について事例解析

を行い，過冷却水滴が多い層と少ない層とで氷粒子の

成長過程は違うことを示した．また，F可iyoshi6♂α」．

（1980）は，レーダと地上大気電場の同時観測によって，

中層雲内での降水成長過程について異なる降水セルにも

とづく氷粒子の混合過程を調べた．そして，ブライトバ

ソドが観測された中層雲を対流性エコーを含むタイプと

含まないタイプの2つに大きく分類し，前者は上昇域内

では雲粒付着成長が卓越し，後者は昇華成長が卓越する

と指摘した．ただし，これらの研究では，雲水量は観測

しなかったので，雲中の過冷却水滴の大小は他のデータ

から推定したものである．

　それに対して，Liu　and　Takeda（1988）は，マイク

ロ波放射計と8．6mm波レーダを同時に用いて春季日

本付近を通過する低気圧に伴う層状雲の観測を行い，雲

水量と氷粒子の量の存在状態一“氷晶化度”（glaciation

degree）を評価した．その結果，総凝結水量（鉛直方向

に積算した雲水量と氷粒子の量の和）がある程度大きい

雲には，氷晶化度と構造が異なる2つのタイプ（Aタイ

プ，Bタイプ）の層状雲があることが示された．

　上述の研究を発展させるため，本研究では，レーダ観

測と数値計算によって，この2つのタイプの雲の降水形

成過程および出現特徴などを調べる．なお，本研究は主

に春季低気圧の通過に伴う層状性降水雲について行った

ものである．
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148 春季低気圧付近に観測される二種類の層状性降水雲

　2．2つのタイプの層状性降水雲

　2．1タイプAとタイプBの雲の特徴

　第1節でも述べたように，マイク・波放射計と8．6

mm波レーダを同時に用いた観測により，春季日本付近

を通過する低気圧に伴う層状雲には，氷晶化度が異なる

2つのタイプの雲一タイプAとタイプB一が存在するこ

とが示された（Liu＆Takeda，1988）．タイプAの雲は

中層にある一層のものであり，総凝結水量（鉛直方向に

積算した液体水量と氷水量の和）の約90％が過冷却水滴

の形で存在している．また，タイプBの雲は上層，中層

の二層構造をもつ雲であり，総凝結水量の半分以上が氷

粒子である．タイプAの雲では，氷粒子が中層雲の頂付

近で形成される一方，タイプBの雲では，氷粒子は上層

雲で形成され，中層へseedされる．両タイプの雲の総

凝結水量はそれほど違わないが，タイプBの雲はseeder一

飴eder過程を通じてタイプAの雲に比べて氷晶化がかな

り進んでいると考えられる．

また，タイプAの雲については，中層に水平数十㎞

の大きさのエコーセルが見られ，それに対応して雲水量

の増加が観測される．つまり，このタイプの雲は中層に

数十㎞の間隔で空気の強い上昇があり，それに伴っ

て，水滴も氷粒子もまわりより多くなっている．タイプ

Bについては，このような水滴と氷粒子の同時増加は見

られず，両者は，むしろ，逆の傾向で変化する．

　なお，この2つのタイプの雲は，総凝結水量はある程

度大きい雲（＞30mg／cm2）であるが，降水が地上まで

到達していない層状雲である（マイクロ波放射計による

観測は，地上で降水が観測されるときには行われていな
い）．

　2．2　2つのタイプのレーダエコー

　層状性降水雲のレーダエコーの大きな特徴の一つは

氷粒子の融解に伴う強いエコーの層一ブライトバソド

（bright－band）の存在である．これは，氷粒子が融解し

ながら0。C高度を通して次々と落ちていくことを意味

する．観測されたケースのほとんどはブライトパンド以

下の層でレーダエコー強度の下向きの増加がなく，これ

らの層での降水粒子の成長はないと考えられる．0。C高

度以上の層状雲内の水滴は一般に小さく，レーダでは探

知できず，レーダエコーの強度は氷粒子の量を反映して

いるとみなすことができる．ここでは，0。C高度以上の

層に注目し，そこでの氷粒子の量の変化を調べる．

　レーダ観測は名古屋大学の3．2cm鉛直レーダにより

行われた．春季低気圧の通過に伴って観測されるブライ

トバソドをもつレーダエコーには，2つのタイプのもの
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第1図

　　23　　　　　　　　　　　0　　　　　　　　　　　1
26　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　27　　　APRIL

Case1およびcase2のレーダエコー強度
の時間高度断面図．破線はレーダエコーの

限界である．実線はレーダエコー強度の等

値線で，外側から5，10，15，20dBZで，

影をつけた部分は10dBZ以上，黒く塗っ
た部分は20dBZ以上である．

が観測される．その代表例を第1図，第2図に示す．第

1図は1985年5月5日16：22～19：32（case1）と1985年

4月26日22：15～27日1：25（case2）のレーダエコー強

度（1010gZ，，Z，：等価レーダ反射強度因子）の時間高

度断面図を，第2図はそれぞれのcaseの平均レーダエ

コー強度の鉛直分布を示す．第2図では，エコーが不連

続に現れた上層の高度については平均レーダエコー強度

を示していない．両caseとも地上雨量は弱く，時間雨

量は1㎜未満であった．両caseのレーダエコー強度

鉛直分布は非常に異なる．まず，エコー頂は，case1で

はブライトバンド上約2kmぐらいで，case2ではブ

ライトバソド上約7kmである．また，両caseの平均

エコー強度は，ブライトパンド高度ではほぼ同’じであ

り，以下の高度でも同じような傾向で減少するが，ブラ

イトパンド以上の高度での変化が非常に異なる．case1

ではブライトパソドの上約2kmから下方にいくに従っ

て，エコー強度が急速に約OdBZから15dBZぐらい

まで増加したのに対して，case2では上層，中層ともに

エコー強度が強いが，その増加度が小さく，ブライトバ

ンドの上2．5㎞から下方への増加は特に小さい．この

ような下向きの平均エコー強度の増加は，それぞれの時

間帯の平均的な氷粒子の成長度を示していると考えら

、天気”36．3．
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Case1およびcase2の平均レーダェコ
ー鉛直分布．それぞれ第1図に示した時間
（5月5日17：00～19：00，4月26日22：15～

27日0：15）の平均である．なお，高度は，

ブライトバンドの中心高度を基準にして示
されている．

第3図

19

第2図

20 21　　（LST）

ミリ波レーダレーダエコーの時間高度断面

図（上）と雲水量の変化（下）．a）は1985年

5月5日のケースで，b）は1985年4月26
日のケースである．上図では，破線はレーダ

エコーの限界を表す．実線はレーダエコー

強度の等値線で，外側から一5，0，10，15

dBZで，影をつけた部分は5dBZ以上，
黒く塗った部分は15dBZ以上である．

れる．

　Case1が観測された1985年5月5日は，地上で雨が

降る直前，タイプAの雲がマイク・波放射計と8．6mm

波レーダによって観測され，13：00～15：00の間の鉛直

積分した液体水量と氷水量はそれぞれ約70mg／cm2と

5mg／cm2である（第3図a）．上層のレーダェコーはな

く，エコー頂は約6kmであった．また，case2の1985

年4月26日では，雨が降る直前の19：00～20：00の間の

液体水量と氷水量はそれぞれ約23mg／cm2と27mg／

cm2であり，エコー頂は約9．5kmであった（第3図

b）．地上で雨が降りはじめてからマイク・波放射計に

よる観測は行われていないが，casc1とcasc2の降水

雲が観測される約2時間前（水平距離にして約100km

1989年3月

離れた所）にそれぞれタイプAとタイプBの雲が認めら

れた．また，雨が降り始める前後の数時間ではエコー頂

高度はそれぞれほとんど変わらなかった．

　もう1例，第4図に2つのタイプのレーダエコーを示

す．1985年5月10日19：30～21：30のレーダエコー強度

鉛直分布は第2図のcase1と同じであり，「1985年6月

8日の2：00～4：00の鉛直分布はcase2と同じタイプ

のものである．1985年5月10目の12：00～16：00にはタ

イプAの雲が，また，1985年6月7日の21：00～23：00

にはタイプBの雲が観測されている．第4節でも述べる

ようにこの2つのタイプのレーダエコーはしばしば観測

されたものである．
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第4図第2図と同じ．ただし，1985年5月10日と
　　　　6月8日のcaseである．

　2．3　2つのタイプの雲の構造についての仮説

　マイク・波放射計による観測は地上で雨が降っている

時は行うことができないため，氷晶化度が大きく異なる

タイプAの雲およびタイプBの雲を，地上に雨が降って

いる状態での2つのタイプのレーダエコーと直接対応さ

せることはできない．しかし，上述したように，2つの

タイプのレーダエコーは，それぞれが観測される前にタ

イプAの雲，タイプBの雲が観測されることがしばしば

あるから，2つのタイプのレーダエコーは，それぞれタ

イプAの雲，タイプBの雲からの降水のレーダエコーに

対応するという仮説をたてることができる．すなわち，

タイプAとタイプBの雲からの降水のレーダエコー分布

はそれぞれ，（1）上層にエコーがなく中層で下方にいく

に従い急速に強度が増すものと，（2）上層，中層共にエ

コーが強いが中層での下方への強度の増加は小さいもの

に対応すると考えられる．

　この対応関係はタイプAとタイプBの雲の性質からも

予想される．すなわち，タイプAの雲は上層雲がなく中

層雲に多量な過冷却水滴が存在するため，雲中で氷粒子

が急速に成長でぎる．それによって，（1）のようなエコ

ー分布が形成される．一方，タイプBの雲はかなりの量

の氷粒子が上雲層で形成され，中層へseedされ，上

層，中層ともに氷粒子の量が多いが，中層雲に過冷却水

滴が少ないため氷粒子の成長はタイプAの雲に比べて顕

著でない．そのため，上層，中層ともにエコー強度が大

きいが，中層において下向きの増加度は大きくない．つ

まり，タイプAとタイプBの雲では上層雲の有無と中層

雲内の過冷却水量の大小の違いによって，上述の異なる

エコー分布を生じるのであろうと解釈することができ

る．

42

　3．降水成長過程の数値計算

　この節では簡単な数値モデルを用いて，前節で述べた

雲のタイプと降水粒子（エコー強度）の鉛直分布との対

応関係の仮説を確かめると共に，上層からの氷粒子の

seedingおよび中層での過冷却水滴の量の大小がどのよ

うに降水成長過程に影響を及ぼすかを調べる．

　3．1数値モデル

　ここで用いたモデルは，Rutledge　and　Hobbs（1983）

が用いたものを本研究のために少し変えたものである．

雲の鉛直方向の平均的性質だけを調べるので，モデルは

鉛直方向1次元のものにした．計算領域は0。C高度か

ら上の2㎞の中層域で，格子点間隔は100mとした．

上下の境界条件はオープンであり，空気，水蒸気は下か

ら計算域に入り，上から計算域外へ出る．

　水物質は水蒸気（water　vapor），雲水（cl・ud　water），

氷晶（cloudice），雪（snow）の四種類である．氷晶と

雪は，ここでは空気に相対的に落下しない氷粒子と落下

する氷粒子を意味している．雲水もまた空気に対して相

対運動をしない．層状雲の場合，一般に0。C高度以上

では雨滴が形成されにくいので，ここでは雨滴の形成過

程は含まれていない．水物質はbulkで取り扱われ，雲

水と氷晶は単一粒径の粒子，雪粒子は次のような指数関

数の粒径分布をしている粒子とする；

　　N（D、）dD、＝・No、exp（一λ、D、）dD、　　　　　　　（1）

2，は次のように雪の混合比（q、）で決められる；

丸一（π婚ゾ　　　　（2）
ここで，No8＝8×106m扁4，ρ、＝200kg／m3，N（D、）は，

直径D、の雪粒子の数密度で，ρとρ、はそれぞれ空気

と雪の密度である．雪粒子の落下群速度〔V、：mass一

、天気”36．3．
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　　　　温，Dは雪粒子の直径である．
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weighted　fallspeed，Rutledge　and　Hobbs（1983）〕　は

次のように与えられる；

　　狐一a「（4♂b）蚕b（号）軌4　　（3）

ただし，r（）はガンマ関数である．これは樹枝状の雪

粒子に対応するものであり，aとbは常数で，p・＝1000

mb，Pは気圧である．

　上昇速度（W）は一定とし，水蒸気（q。），雲水（q，），

氷晶（qi）の混合比の時間変化は，

　　丞L－w」些L＋一隻　　　　　（4）
　　∂t　　　　∂z　　ρ

　　　　　　　　（q＝＝qv，qc，qi）

の保存の式で与えられる．S（・＝Sv，Sc，Si）は雲物理過

程による各量の生成（消滅）率である．zは高度，tは

時間である．また，雪の混合比（q、）の時間変化は，

　　∂qs一一w亜＋⊥∂（ρqsVs）＋一玉　　（5）
　　∂t　　　　　　　∂Z　　　ρ　　　　∂Z　　　　　　ρ

で与えられる．S，は雲物理過程による雪の生成率であ
る．

　数値モデルに含まれる雲の微物理過程は第5図に示さ

れている．上昇運動によって過飽和になった水蒸気が凝

結し，水滴（雲水）が生成される．一一10。C以下の温度

域で水滴の凍結によって氷晶が形成される．大きく成長

した氷晶は雪となって昇華，雲粒付着（riming）などの

過程を通してさらに成長しながら落下する．各過程を表

す式の中で，氷晶の形成以外のものはRutledge　and

Hobbs（1983）が用いたものと同じであるので，ここで

は省略する．

　氷晶の形成については，Rutledge　and　Hobbsは，

0。C以下の温度区域でFletcher（1962）がまとめた氷晶

1989年3月
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　　VERTICAL　VELOCITY（cm’s）

第6図　数値計算で用いた上昇速度（実線）と気温
　　　　の鉛直分布（破線）．

核数〔（6）式〕に従って水蒸気から昇華により氷晶が生

成されるとしたが，本研究では一10◎C以下の温度区域

でFletcherの氷晶核数に従って水滴から凍結によって

形成されるとした．これは，一10。C以上の温度域で水

滴が一般的には過冷却の形で存在することを考慮してい

るからである．従って，気温（T）での氷晶核数（ni）

は，

　　ni＝no　exp〔β（To－T）〕　　　　　　　　　　　　（6）

である．ここで，no＝＝10－2m－3，β＝0・6，To＝0。C．こ

れらの氷晶核は計算の1つの時間ステップ（10sec）で

活性化し，1つの氷晶核につき質量Mo＝10－12kg（直径

12．9μmの平板状氷晶に相当）の氷晶ができるとする．

氷晶核の活性化による氷晶の生成率（Pi．t）は，

　　pint＝min｛Moni／δt，ρqc／δt｝　　　　　　　（7）

で計算する（Rutledge　and　Hobbs，1983）．ここで，δt

は時間ステップである．

　数値計算は上層からseedされる雪の量と中層の上昇

流の強さが異なる24caseについて行った．用いた上昇

速度の鉛直分布と気温分布を第6図に示す．計算を始め

た約3時間後に氷晶が形成され，6時間後に各変量は定

常状態になる．平均した観測データは定常状態を反映す

ると考え，以下に示す結果はすべて定常のものである．

　計算したcaseを第1表にまとめている．q、o（g／kg）

は上層からのseeding量を，w、は第6図に示した上昇

速度の鉛直分布の番号を表す．

　3．2　雲のタイプと降水粒子の鉛直分布

　第7図に5つのcase（M10，M20，M30，M40，M50）
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第1表　数値計算を行ったcase 2
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第8図　雲水（上）

　　　　02　　　0．39／m3

と雪（下）の量の鉛直分布．

M10 M30　M40　M

SNOW
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第7図　雲水（上）と雪（下）の量の鉛直分布．

の雲水と雪の量の鉛直分布を示す．氷晶は雲頂の極く薄

い層にしか存在せず，量も他の水物質に比べて1桁以上

小さいので，ここでは示していない．これらのcaseで

は上層からの氷粒子のseedingがない，また，M10，

M20，M30，M40，M50の上昇速度の分布はそれぞれ

第6図の1，2，3，4，5に対応する．上昇流が弱いcase

M10では，雲内の雲水も少なく，雪の量の下向きの増

加も小さいが，上昇流が強くなるにつれて（M10，M20，

M30，M40，M50の順で）両者は共に大きくなる．case

M30，M40，M50では凝結水の大部分が降水へ変換さ

れず雲水の形で中層に残され，氷晶化度は約20％である．

すなわち，上層雲がなく，中層雲が多量な過冷却水滴を

含むタイプAの雲にあたる．一方，後述するcaseと比べ

てこれらのcaseでは下方への雪の増加度が大きく，図は

44

タイプAの雲が中層で下方へ大きく増加するエゴー分布

を生ずることを示しているものと言うことができる．

　第8図にcase　M20，M21，M23，M25の雲水と雪

の量の鉛直分布を示す．これらのcaseでは上昇速度の

分布が第6図の2であり，上層からのseedingは1つの

時間ステップでそれぞれ0，0．05，0．15，（L25g／kgであ

る．上層からのseedingがないcase　M20では雲水量

がかなり多いが，seedingの量が多くなるにつれて雲水

が降水に変換される量が多くなる．しかし，中層の上昇

運動によって供給される水蒸気量が充分多くないため，

中層雲内の雲水のほとんどが降水に変換されるcaseで

も，下方への雪の増加度はそれほど大きくなっていな

い．case　M23あるいはcase　M25は特に雲水量が小さ

く，雪の量が大きいcase（氷晶化度は85％以上）で，

タイプBの雲にあたる．従って，図は上層雲からかなり

の量の氷粒子がseedされるタイプBの雲が中層で下方

へのレーダエコーの増加度が小さい分布を生ずることを

示していると言える．

　このように，数値計算の結果は，第2節で述べた雲の

タイプとレーダエコーの鉛直分布との対応関係が妥当で

あることを示している．

　3．3　降水過程の違い

上述のように，case　M40とcase　M23はそれぞれタ

、天気”36．3．
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第9図　凝結（CON），昇華（DEP），雲粒付着
　　　　（RIM）による増加率．上図はcaseM
　　　　40，下図はcase　M23の場合である．

イプAとタイプBの雲の一例と考えられる．この2つの

caseを用いて両タイプの雲の氷粒子の鉛直分布および

降水過程を検討する．

　層状雲の中で氷粒子の量は主に昇華（deposition）と

雲粒付着（riming）の過程で増加する．・両過程による増

加度は，氷粒子の量に比例し，さらに昇華成長による増

加は過飽和度と，雲粒付着成長による増加は過冷却水滴

の量と関係する．また，雲内に残される雲水量の大小

は，凝結による成長と雪の捕捉による減少で決まる．

第9図にこれらの過程を表す量一凝結成長による増加率

（CON），昇華成長による増加率（DEP），雲粒付着成長

による増加率（：RIM）の鉛直分布を示す．昇華による

ものは両caseで大きく違わないが，凝結増加率と雲粒

付着増加率は，case　M23とcase　M40とで差がかなり

大きい．

　すなわち，case　M40における氷水量の大ぎな増加

は，多量の雲水があり，活発な雲粒付着が起きたためで

ある．しかし，多量の雲水が定常状態で中層に存在して

いることは，一中層へ供給された水蒸気量に比べてそれを

降水に変換させる氷粒子の量が不足していることを意味

1989年3月

する．言い替えれば，タィプAの雲は，雲水が多量にあ
ロ
る ため個々の降水粒子の成長にとっては非常に有利であ

り，成長速度が速いが，雲頂からの氷粒子の供給が少な

いため，雲全体として雲水から降水への変換度は小さ

い．それに比べて，case　M23のタイプBの雲では，中

層へ供給された水蒸気が速やかに氷粒子へ昇華し，降水

に変わり，雲水の形で中層に残る量は非常に少ない．中

層における降水粒子の成長は大きくないが，雲水から降

水への変換度は大きい．

　第10図は定常状態での計算結果をまとめたものであ

る．横軸は1つの時間ステップで上層からseedされる

雪の量，図aの縦軸は中層における雪の増加量であり，

図bの縦軸は鉛直積分雲水量である．破線は中層の上昇

速度分布が同じであることを意味す為．つまり，この図

は，上層からseedされる氷水量と中層その上昇速度分

布を与えた時に，雲水量と中層での氷水量の増加量はど

の程度であるかを示すものである．一この図から，中層で

の氷水量の増加量は上昇速度の大きさ，結果的には，雲

水量に大きく左右されることと，seedingによって雲水

量は減少することがわかる．また，上層からのseeding

が少なく，雲水量が大きいタイプAの雲では，氷水量の

増加が大きい．上層からのseedingが大きく雲水量が

少ないタイプBの雲では，中層での氷水量の増加が小さ

い．

　最も効率よく降水を形成する雲システムは，・計算結果

からは上層に充分氷粒子を含む雲と中層に多くの過冷却

水滴を含む雲からなるシステムであると考えられるが，，

上述のように，タイプAの雲とタイプBの雲のどちらも

そうなっていない．次の節で述べるが，そのような雲シ

ステムは春季の層状雲にはあまり観測されなかった．

　注意すべきことは，ここではあくまで中層での降水成

長過程について検討しているのであって，地上に降る雨

の量についての両タイプの雲の比較をしているわけでは

ない．タイプAの雲は中層における降水の成長がより速

いからといって，タイプBの雲より地上での降水量が大

きい，あるいは，その反対に，タイプBの雲は雲水から

降水への変換度が大きいからといって，タイプAの雲よ

り地上での降水量が大きいとは結論できない．地上雨量

は雲の総凝結水量，可降水量，下層大気の湿度，降水粒

子の粒径分布など多数の因子と関係しており，両タイプ

の雲ではどちらがより大ぎい傾向にあるか，あるいは，

そのような傾向があるべきかどうかを明らかにするに

は，多数の観測事実の積み重ねが必要であろう．しか

し，降水全体で同程度の水蒸気量が凝結（昇華も含めて）

45
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数値計算の結果．破線は図6の上昇速度分布を示す．

　　　　　　0．1
SNOW　AMOUNT　AT　TOP　l9／m3）

Case　M40とcase　M23の位置も示す．

したとしたら，タイプBの雲の方がより多くの降水量を

形成することができると予想される：

　レーダエコー強度から氷水量へ変換する式が氷粒子の

形，粒径分布，雲粒づぎの具合などによって異なるの

で，数値計算の結果と第2図に示した観測結果との正確

な比較は難しい．ここでRutledge　and　Hobbs（1983）

の式を用いて比較を行った．その結果，case　M40と

case　M23の氷水量の分布は，それぞれ第2図のcase1

とcase2のそれらと近いことがわかった．しかし，レ

ーダ波長の違いなどがあるので，正確な比較とは言えな

い．

　4．2つのタイプの層状性降水雲の出現の特徴

　上述のように，レーダエコー強度の鉛直分布の違いが

タイプAの雲とタイプBの雲に対応すると考えられるの

で，レーダエコーの観測をもとに両タイプの雲の出現特

徴を調べる．解析に用いたデータは3．2cm波鉛直レー

ダによってブライトパンドが1時間以上観測されたもの

である．観測期間は1985年と1987年の春（3月から梅雨

期前まで）および1985年梅雨期（6月中旬から7月中旬）

で，場所は名古屋（35。N，137。E）である．風の鉛直シ

46

アーにより上下のエコーが対応しないことを考慮して，

データとしては1時間平均値（1時間平均レーダエコー

強度鉛直分布）を用いた．また，本研究では，数十㎞

以上の空間スケールの雲を対象とし，レーダエコーの構

造が似たようなパターンで1時間（水平約50kmに対

応する）以上続いたcaseのみについて解析を行う．

　第11図にその結果を示すが，春のデータは57個，梅雨

期のデータは59個である．横軸はブライトバンドの中心

より2．5km上（気温はおよそ一15。C，以下レベル1

という）のエコー平均強度S（ただし，ぺ／葛で表現）

である．縦軸はレベル1からブライトバソド中心より

α5㎞上（気温はおよそ0。C，以下レベル2という）

にかけてのレーダエコー強度の増分△（ただし，々ゼ義

一ぜZヨで表現）である．ここでV瓦を用いたのは，

等価レーダ反射強度因子Z，が粒子の直径の6乗にほぼ

比例し，〉瓦はほぽ粒子の質量に比例すると考えられ

るためである．

　0。Cから一15。Cぐらいまでの高度は中層雲の位置

に対応するので，この図では，横軸はおおむね上層から

中層へseedされる氷粒子の量，また，縦軸は中層にお

ける氷水量の増加量を表すということができる．観測デ

、天気”36．3．
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第11図　レーダ観測の結果．●は1985年と1987年の

　　　　春のデータ，○は1985年の梅雨期のデータ

　　　　である．第2図のcase1とcase2はそ
　　　　れぞれ◎と◎で示してある．

一タにはレベル1でのエコー強度も中層における増加量

も小さいものがかなりあったが，ここでエコー強度がや

や大きいcase（ブライト・ミンド中心での平均レーダエ

コー強度が15dBZ以上のもの）だけを示してある．

　図中のA域はレタル1でのエコー強度が小さくレベル

1からレベル2までの層でのエコー強度の増加度が大ぎ

めのもの，また，B域はレベル1でのエコー強度が大き

いが，中層における増加度が小さいことを意味する．参

考のため，第2節で述べたcase1とcase2（2時間で

平均したものであるが）をそれぞれ◎と◎で示した．A

域に囲まれたものの中には増加量△がそれほど大きくな

いcaseがかなりある．

　注目すべきことは，春季のデータの大部分はA域，B

域のいずれかに属していることである．つまり，春季層

状性降水雲の主なタイプはタイプAかタイプBであると

考えられる．比較するために梅雨期の観測データも示し

てあるが，この期間においては上層の氷水量も中層にお

ける増加量も大きいcase，つまり，タイプA，タイプB

のどちらにも属さないcaseが多く認められる．この違
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いは春季と梅雨期の大気の場や水蒸気量などの違いを反

映していると考えられるが，春季の低気圧に伴う層状性

降水雲にはタイプAとタイプBの雲が高い頻度で現れる

ことが興味深い．つまり，本研究でとりあげてきた両タ

イプの雲は，少なくとも旧本の中部地方においてたまた

ま現れたのではなく，春季の層状性降水雲としてしばし

ば現れるものであり，それらの研究は層状性降水雲の降

水過程を理解していく上で大きな意義をもつものと考え

られる．

1989年3月

　5．まとめ

　春季低気圧付近の層状性降水雲の観測で，平均レーダ

エコー強度の鉛直分布は，（1）上層にエコーがなく中層

で下方に向かってエコー強度が急速に増加するものと，

（2）上層，中層ともかなり強いエコーがあるが，中層で

の下方へのエコー強度の増加は大ぎくないものの二種類

がみられた．これらのレーダエコー鉛直分布を形成する

雲は，それぞれ多量な過冷却水滴を含む中層雲と上層

雲，中層雲から組合わさった雲と推測され，それらは

Liu　and　Takeda（1988）が示したタイプAの雲，タイ

プBの雲に対応すると考えられる．

　これらの対応関係を確かめると共に2つのタイプの雲

の降水成長過程を調べるため，簡単なモデルにより数値

計算を行った．その結果，次のようなことが示された．

中層だけに存在するタイプAの雲は氷粒子の量は少ない

が，下方への氷水量の増加度は大ぎい．成長過程として

は昇華成長だけではなく，雲粒付着成長も重要である

が，雲上部での氷粒子の量が少ないため，中層雲内で凝

結した水滴が有効に降水に変わることなく，相当な部分

は雲水の形で中層に残る．一方，上層雲，中層雲から組

合わさったタイプBの雲は，上層からseedされる氷粒

子が多ければ，中層の氷水量は水滴の量に比べて圧倒的

に大きいが，その成長はほとんど昇華だけで，下方への

氷水量の増加度は大きくない．また，タイプAの雲と対

照的に，凝結し水滴は，ほとんど降水へ変換される．数

値計算の結果は，2つのタイプのレーダエコーの鉛直分

布がそれぞれタイプAの雲，タイプBの雲に対応すると

する考えが妥当であることを示している．

　1985年と1987年に名古屋で行ったレーダ観測データ

を，特に，ブライトパソドでレーダエコー強度の1時間

平均値が15dBZ以上のものを選んで，上述の特徴に注

目して，まとめた．その結果，春季の低気圧に伴う層状

性降水雲のほとんどは，上層でエコー強度が小さく，中

層での下方へのエコー・強度の増加が大きいもの（タイプ
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第12図　タイプAとタイプBの雲の概念図．（1）と
　　　　（2）は本文に述べた2つのプ・セスの番号

　　　　である．中層雲の矢印は中層の上昇流を示

　　　　しており，長い矢印の方が上昇流が強い．

Aの雲に相当），あるいは，上層，中層でエコー強度が

大きいが中層での下方へのエコー強度の増加が小さいも

の（タイプBの雲に相当）のいずれに属していることが

わかった．ただし，梅雨期の層状性降水雲については，

上層のエコー強度が大きく，しかも中層の下方へのエコ

ー強度の増加が大きいものがよく観測される．

　これらの結果は，次のようにまとめられる；春季低気

圧に伴う層状雲の中には，降水がほとんど形成されない

中層雲が多く存在するが，ある程度の強さをもつ降水が

発達するには，次の2つのプロセスが必要である（第12

図）；すなわち，（1）中層雲自体がより活発となり，雲

上部でつくられた氷粒子が中層で速く成長することによ

って降水が形成される（タイプA）．この場合，中層雲

頂付近で浅い対流セル（generating　cell）が存在するこ

ともある．あるいは，（2）中層雲がそれほど活発になら

なくとも，seederとしての上層雲が存在することによ

りかなり厚い雲層が形成され，“seeder－fヒeder”過程を通

じて降水を形成する（タイプB）．この場合，上層雲の

上部では浅い対流セルがしばしば存在する．中層雲自体

が活発になると共に，上層雲からのseedingも充分大き

いような雲システムは春季低気圧の層状雲においては形

成されることが少ないと考えられる．

　最後に，本研究で検討した2つのタイプの雲（タイプ

AとタイプB）とRutledge　and　Hobbs（1983）が指摘

したtype1とtype2の雲との関連について述べてお

きたい．本研究であつかった低気圧は，Rutlede　and
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Hobbsのあつかった極前線低気圧とは異なり亜熱帯湿

潤気候域である日本南岸を暖候期に通過するものであ

り，低気圧自身が必ずしも南北の温度差が大きい大気場

の中に存在していないことがあるなど性質が異なる．そ

れにもかかわらず，雲のタイプとして似たものが観測さ

れたこと，そのことが興味あることである．しかし，両

者はまったく同じものではないことに注目したい．ま

ず，彼らのtype1とtype2の雲は温暖前線に伴う

rainbandの雲についてのものであるのに対して，本研

究のタイプAとタイプBの雲は特に，rainbandに関連

したものではなく，春季日本南岸の低気圧周辺の層状雲

全般について述べたものである．春季日本南岸の低気圧

に伴う温暖前線にもrainbandがあるかどうかはまだ確

かめられていないが，本研究では，rainbandの雲だけ

ではなく，より広い範囲の層状雲に対して示したもので

ある．本研究では，性質の異なるタイプAとタイプBの

雲が観測されたということだけではなく，これらの雲が

春季日本南岸の低気圧付近で高い頻度で現れることも強

調したい．また，タイプBの雲はtypc1の雲と類似す

る点が多いが，タイプAの雲はtype2とは構造が異な

る．すなわち，type2の雲は，中層にmesoscaleの強

い上昇があり，上層からseedingも加えられた，強い降

水を形成する雲である．一方，タイプAの雲は，中層の

比較的に強い上昇流によって雲水が多量に凝結している

が，上層雲がなく氷粒子が少ないために，雲水から降水

への変換効率は小さく，降水がそれほど強くない雲であ

る．しかし，中層での降水粒子の成長過程のみをとりあ

げれば，タイプAとtype2の雲，タイプBとtype1
の雲はかなり似ていると言える．

　今後，タイプAの雲とタイプBの雲の形成に適してい

る大気の状態や低気圧の構造などを調べることが必要で

ある．
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