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　1．はじめに
　夏晴れた日に海辺にゆくと，水平線のかなたにもく

もくと湧く雲を見かける．小さいものは積雲，大きく

てかなとこ雲を持つものは積乱雲であり，遠くに散発

的に湧く雲は牧歌的なものである．ところが，時に複

数の積乱雲がまとまって激しい雨が長時間持続して降

ることがあり，洪水や土石流などが発生して人的・社

会的に大きな被害をもたらしたりする．こうした降水

はメソ対流系によってもたらされる場合が多い．

　メソ対流系†1は，数時間の寿命と100kmぐらいの水

平スケールを持ち，内部に対流性領域と層状性領域を

持つ降水系である．対流性領域にはいくつかの積乱雲

が見られる．メソ対流系はより大きな水平スケールの

擾乱に伴って発生することが多く，線状や塊状のいろ

いろな形状を持つ．これは集中豪雨雪など防災の立場

からも大気中の水・エネルギー循環の立場からもキー

となるものであるが，従来の観測体制でとらえるには

そのスケールは小さくて寿命も短いために実態の把握

はなかなか難しかった．近年レーダーや衛星に加えて，

境界層レーダーやGPSなど新しいメソ観測測器が利

用できるようになり，メソ対流系の新たな研究が始ま

りつつある．

　メソ対流系は熱帯から中緯度帯にかけて発現する激

しい降水を伴う擾乱の中に見ることができる．日本に

おいては，初夏の梅雨前線，冬の日本海側の豪雪，台

風，夏の脊梁山脈における雷雨などの擾乱に伴って発

生する．これらの擾乱は水平スケールの違う構造から

なっている（階層構造）．例えば，第1図に1996年に南

九州で行われた豪雨観測（TREXと呼ばれる．詳しく

はTREX観測グループ（1998）参照）で見られた梅雨

TREX期間に見られた梅雨前線の階層構造
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　第1図　1996年に南九州で行われた豪雨観測
　　　　　（TREX）で見られたいろいろな擾乱に
　　　　　よる階層構造の模式図（Bessho6！α1．，

　　　　　1999）．朝鮮半島付近を東進する総観規模

　　　　　の傾圧不安定波動，西日本における停滞

　　　　　前線その中に発生するクラウドクラス
　　　　　ターおよびメソ対流系，対流性領域にお
　　　　　ける積乱雲などがあった．ほかにも降水

　　　　　活動に日変化や九州地方では地形効果が

　　　　　見られた．

前線の階層構造を示す．この期間総観規模の傾圧不安

定波動が数日周期で繰り返し発生して朝鮮半島付近を

東進した．これが通過した後に西日本では前線が停滞

＊Masanori　Yoshizaki，気象研究所予報研究部．

◎1999　日本気象学会

†1もともとは対流性領域の積乱雲群を表すが，層状性領

　域と共存することが多いので，ここでは2つの領域を

　あわせもつ降水系をメソ対流系と呼ぶ．
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第2図　1996年7月7日（a）衛星写真（OgJST）
　　　　と（b）気象庁種子島レーダーで見たPPI

　　　パターン（1130JST）（瀬古ほか，1999）．

　　　　（a）の矢印は注目するクラウドクラス

　　　ターを示す．

して，湿潤な南西風が前線の南側から吹いて数100km

スケールのクラウドクラスターが多く発生した．クラ

ウドクラスターとは，衛星の赤外画像などから白い固

まりにみえるものであり，広がった上層雲を表す．第

2図aに，TREX期問の7月7日に東シナ海から九州

にかけて見られたクラウドクラスターを示す．さらに

この内部をレーダーで見ると（第2図b），強いエコー

域（対流性領域）が東西に並んでいてその北側に弱い

エコー域（層状性領域）が広がっていた．これらがメ

ソ対流系に相当する．また対流性領域を詳しく見ると，

数kmスケールの対流セル†2が見られた．

　さて，積乱雲やメソ対流系はどうして発現するのだ

ろうか？　これを理解するために，絶対不安定成層に

おける対流，条件付き不安定な成層における対流，積

乱雲と雨との関係，雲の組織化の要因，まわりの場に

†2レーダーで見て数kmスケールの強いエコーの塊を

　対流セルと呼ぶ．対流セルは通常積乱雲に相当する．

おける内部重力波の役割など，ひとつひとつの自然を

ひもときながら眺める必要がある．そこで次回の吉崎

（1999b）と2回に分けて，これらを順次説明してゆき

たい．また梅雨期に見られるメソ対流系の最近のト

ピックも簡単に紹介したい．

　ここでは大気中における水（水蒸気や雨など）の存

在が重要なキーとなる．水は地球においてあまりに普

遍的であって我々はなんの不思議に思わないが，その

存在によって降水を伴う気象は実に多彩になってい

る．詳しく見れば見るほど自然はうまくできていると

驚いてしまうが，そうした驚きをこの稿を通して読者

に伝えられたらと思っている．

　以下いくつかの物理量や方程式が出てくるが，この

「天気の教室」シリーズの小倉（1999）に既出のもので

ある．そこで，例えば小倉（1999）の式の番号（2．5）

を引用する場合には，小倉氏のイニシャルOを使って

（O－2．5）と書くことにする．

　なお，この稿は1998年12月に気象技術講習会（日本

気象学会と気象業務支援センターの共催）「メソ気象

コース」の中で行った2回の講義（題目は「積雲対流・

クラウドクラスター」）をもとにした．

　2．絶対不安定成層における対流

　この節では，対流現象の中でも簡単な絶対不安定成

層における対流を取り上げる．まず扱いが簡単な（水

など）流体をもとに成層や対流とは何かということか

ら話を始めよう．

　流体が静止していて鉛直（重力）方向にその密度が

変わっている状態を成層しているという．上ほど密度

が軽い場合には，上下の運動が生じても元に戻ろうと

する復元力が働き，静的な場は壊れない．このような

成層を安定成層という．一方，上ほど密度が大きい場

合には，ちょっとしたゆらぎでも浮力を得て上下の運

動が大きくなって流体の転倒が起こってしまう．この

ような成層を不安定成層といい，不安定を解消しよう

として起こる運動を対流という．日常生活でも対流現

象はなじみのものである．例えば，冷たい水をやかん

やポットに入れてガス台に架けて湯を沸かす時に，時

間がたつと水が熱くなってグツグツと水が運動をし始

める．これが対流である．

　対流現象を物理的にわかりやすく理解するために

は，第3図のような設定で室内実験を行うのが最も簡

単である．実験装置として，上下に水平方向に無限に

広がる境界面の問に物質常数が定数で相変化のない流
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第3図　絶対不安定成層における対流の室内実験
　　　　の設定．流体層を横から眺めた図．

体を満し，上からは一様に冷却して下からは一様に加

熱して温度差∠Tが時間的に一定になるようにする．

そこで，いろいろな値の∠Tについて流体の振舞いを

調べるのである．さて，流体の場合密度の変化は温度

の変化に対応するので，温度差そのものを密度差と考

えてよい．そうした中で起こる運動は，（O－6．6），（O－

6．8），（0－6．9），（O－6．10），（O－6．22）（非断熱項は0）

に粘性項や拡散項がついた方程式で支配される．第3

図のような設定における対流運動はレーリー数（Ra）

とプラントル数（Pr）の2つの無次元パラメーターで

記述される．ここでレーリーとプラントルとは流体力

学の研究者の名前である．2つのパラメーターは

Ra－9αh3∠T，

　　　κL’

　　レPr二一
　　κ’

（2．1）

（2．2）

と定義される．ここで，gは重力加速度，hは流体層の

厚さ，αは流体の体膨張率，κは流体の熱伝導率，ソは

流体の動粘性係数である．

　2つのパラメーターの物理的意味を考えてみよう．

Prは流体の物質常数の比であって，熱を伝えやすいも

のかドロリと粘性が大きいものか流体の特性を表す．

一方Raに関しては，その分母項と分子項に着目する

と，分母項のκやレは対流を抑える傾向があり，分子

項の∠Tは対流を引き起こす傾向がある．したがっ

て，Raは値が大きいほど対流が起きやすいという指

標を表す．ある流体を用いた室内実験におけるRaを

大きくした場合の対流パターンの典型的な移り変わり

を第4図に示す．Raが小さい場合には熱伝導だけで

運動のない状態が実現する．ある値（Rac）以上になる

と対流が起こる．Racの大きさは1000のオーダーであ

り，この時実現する対流の水平サイズは流体の厚さと

同じような大きさになる．さらにRaが大きくなると，

対流の形態は時間振動するものから乱流へと変わって

　　対流の発生
　　　　　　　　　　コ　　　　　　　　　　

　　　　　定常的な1時間変動l　　　　　　　　　　i　　　　　l乱流熱伝導
　　　　　　ロール　　1する対流1
　　　　　　　　　　　　　　　　l　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Ra
O　　　　Rac

　塗麟鱗輝　　 　轟・難上面　　　　　　　　　　　痂

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　下面

　第4図　絶対不安定成層における対流の形態の移
　　　　　り変わりのRa依存性および横から見た
　　　　　温度分布．縞模様は，水を用いた室内実

　　　　　験で温度変化を光干渉法で可視化したも

　　　　　のである（Farhadieh　and　Tankin，
　　　　　1974）．等温度線は，熱伝導状態では水平

　　　　　であるのに対して，対流状態では鉛直流

　　　　　に応じて波打っている．矢印は，鉛直流
　　　　　が最大・最小の領域における方向を示す．

ゆく．

　すでに述べたように，第3図のような設定では対流

の形態はRaとPrのたった二つのパラメーターで仕

分けられる．このことは，実験装置としてプールほど

大きい装置あるいはサイコロほどの小さい容器を用い

ても，また流体として常温の水あるいは絶対温度4度

近くの液体ヘリウムを使っても，最終的に2つの値が

同じあれば実現する対流は同じということである．お

かげで対流の分類が非常に簡単になる．このような単

純化ができるのは，流体の運動には相似律が成り立つ

からである．また，支配パラメーターであるRaが絶対

的な温度ではなく温度差という相対的な量で定義され

ることも重要である．

　さてこれからは地球大気を考えよう．地球大気は窒

素と酸素など常温では相変化のない乾燥気体と（水や

氷に）相変化する水蒸気からなる．そのために，地球

大気中の対流は乾燥対流（水蒸気が関与しない対流）

と湿潤対流（雲が発生して水蒸気の相変化が重要な対

流）の二づに分けられる．一見複雑そうであるが，不

安定成層を解消しようとして対流が起こる点では，地

球大気の対流も今まで見てきた流体の対流と同じであ

る．

　まず乾燥対流を取り上げる．ここで大気中のある空

気の塊（空気塊）に注目する．空気塊に外から熱を加

える（奪う）ことを非断熱，熱の出入りがないことを

断熱であるという．さて，大気は断熱的に気圧が小さ

く（大きく）なると膨張（圧縮）して冷える（暖まる）

という気体の性質がある†3．気圧が小さく（大きく）な

ることは，空気塊を鉛直方向に持ち上（下）げること
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786 メソ対流系（1）

に相当する．大気の気体としてのこの特性により，液

体の場合と違って，異なる高度間の温度の大小だけで

は大気の安定性を決定できなくなる．例えば，真夏に

東京の気温が30度近くあって富士山頂では0度である

からといって，そうした成層が不安定であると言えな

くなる（実際は安定）．ではある高度の空気塊と違う高

度にある空気塊を比べて，どちらが重いかをどのよう

にして判断すればいいのだろうか？　そのためには，

両者を同じ気圧面（例えばρ。，通常1000hPaとする）

に持ってゆきそれぞれの空気塊の密度の大小を比べれ

ば良い．その場合断熱的に空気塊を動かさなければな

らない．非断熱的に空気塊に外から熱を与えると，そ

の空気塊はもとの特性をなくしてしまうからである．

断熱的に気圧ρ。に空気塊を持ってくると，（気体の状

態方程式から）そこにおける温度は密度と1対1対応

することになり，その温度で安定性の議論ができるよ

うになる．そうした温度が温位θである．気圧ヵで温

度丁の空気塊の温位は，

（a）

高さ
C
￥

￥

￥

中

　　　　　￥
不安定・

立

b　a
　，　！1
，　ノ

1ノ

，ノ安定

（b）

み局

　　乾燥

さ断熱減率b　粂
　　　　　　　　　￥　　　　　　　　　　　　　、
　　　　　　　　　　￥　　　C、　　　　　　￥　　、
　　　　　　、、　　　　　￥　　、
　　　　　　　　、、　　　￥　、
　　　　　　　　　　、、　　￥
　　　　　　　　　　　　、rN

湿潤断熱減率

温位

第5図

温度
（a）乾燥大気における安定性，（b）大気

の温度の鉛直分布（破線）と乾燥断熱減
率と湿潤断熱減率の曲線（実線）．

θ一丁〔争〕肺
（2．3）

と定義される（O－5．9）．1～は気体常数，Cρは大気の定

圧比熱である．この温位を用いると，大気の安定性の

議論は∠Tを用いた流体の場合と同じになる．温位が

断熱では乾燥大気の特性を示す保存量であること，お

よび密度の大小がすぐにわかることから，日常なじみ

のある温度よりも温位の方が気象学ではよく使われ
る．

　ここで，大気には上にふたがないので第3図の設定

における臨界値Racを用いるのに無理があるが，目安

として大気における対流発生の温位差∠θの臨界値を

Racから評価してみよう．大気の拡散係数や粘性係数

を100m2／s，大気の不安定層の厚さを1kmとすると，

、4θは0．3Kぐらいとなる．大気の厚さがもっと大きく

なると，（Raはhの3乗で効いてくるので）∠θはさら

に小さくなる．このように臨界値の∠θは非常に小さ

い値なので，通常大気の安定性は∠θの正負で判断す

ることになる（第5図a）．結局，乾燥大気の安定性は，

高さ方向をzとすると，

霧・霧｝

となる．これを温度減率で書くと，

熱減率Fdは

（2．4）

中立を表す乾燥断

†3気体が断熱膨張すると冷えるということは身の回りで

　も起こる．例えば，屋外でバーベキュー料理などを作

　るために，簡易コンロとカセット式ガスボンベを使う

　ことがある．長時間火をつけていると，近くに火があっ

　て熱いはずなのにガスボンベのカンが冷たくなって結

　露したりする．カンが冷たくなる原因として，1つに液

　化していた燃料が気化するための気化熱のせいもある

　が，圧縮されていたガスがノズルから急速に外に吹き

　出る時に膨張するのに伴って冷えるせいでもある．ま

　た断熱膨張を利用した電気製品として冷蔵庫やクー

　ラーがある．これらは，コンプレサーで圧縮した冷媒

　ガスを一気に膨張させて冷やす仕掛けになっている．

　4T　　　　＿9
一万ゴニ「d『石 （2．5）

となる．これは高さ1kmで約10。C下がるような温度

勾配である．大気の温度の鉛直分布が第5図bの破線

のように与えられる場合，aとbについては安定であ

るが，cの場合は不安定となる．

　日射によって地上が暖められると，地上付近の大気

は不安定になってcのような成層になる．しかし，こ

の場合すぐに対流が起こり上下に混合して，対流が起

こった層は乾燥断熱減率に近い中立な温度分布にな

る．こうした層を大気混合層という．
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　アメリカ中西部で雷雨が発生する場合の

典型的な温度と露点温度の鉛直分布等
値線は乾燥断熱減率，湿潤断熱減率，混
　合比を表す．空気塊は破線に沿って動く．

　詳しくは本文参照．

　3．条件付き不安定成層における対流一「積乱雲は

　　　爆発だ！」

　この節では，水蒸気から雲への相変化が重要な湿潤

対流を取り上げる．湿潤対流の典型である積乱雲は一

種の爆発現象であるが，どうしてそういうことになる

か眺めてみよう．

　湿潤大気において水蒸気が水に相変化する時に凝結

熱が発生するので，空気塊を凝結させながら上に持ち

上げる場合の温度の下がり具合は乾燥断熱減率よりも

小さくなる．乾燥大気において乾燥断熱減率が中立な

温度勾配であったのと同様に，湿潤大気にも中立な温

度勾配があり，それを湿潤断熱減率（r舵）という†4．一

般に地球大気中に含まれる水蒸気量は乾燥気体の窒素

や酸素に比べてごくわずかであり，我々の頭上にある

大気中の水蒸気量をすべて水に変えたとしても，梅雨

のじめじめした頃で60mm程度でしかない．しかし，

水蒸気の凝結熱が大きいため，特に大気下層では湿潤

断熱減率は乾燥断熱減率よりもかなりゆるやかとなる．

　このように，地球大気には乾燥断熱減率と湿潤断熱

減率の2通りの中立な温度減率がある．このことから，

地球大気の安定性の議論には第5図bのa，b，cの3

通りの温度分布を考慮しなければならないことにな

†4乾燥対流における温位と同様に，水蒸気が凝結する場

　合に保存する量として相当温位θ，が定義される．これ

　は含まれる水蒸気量をすべて凝結して熱にして温位に

　加味した量といえるが，詳細は他の本に譲る．

る．温度の鉛直傾度（二一4T／4z）をrとすると，aは

r＜砺で絶対安定，cはrα＜rで絶対不安定な温度分

布といえる．一方，bのような場合はr糀＜r＜rdで
あって，「条件つき不安定」という妙な特1生を持っ温度

分布となる．つまり，この分布は雲（凝結）がない限

り安定であるが，雲ができると不安定となる．このよ

うな温度分布は実際にもよく見られ，積乱雲など対流

性の雲を発生させるもととなる．典型的な例としてア

メリカ中西部で雷雨が発生する場合を第6図に示す．

地上から高さEまではF規＜r＜1「αであって条件つき

不安定な温度分布である．

　温度分布に加えて，湿潤対流には水蒸気が鉛直方向に

どう分布するかも重要である．水蒸気に関して，気圧と

温度が与えられると大気に含みうる水蒸気量（飽和水蒸

気量）は・一意的に決まり，飽和水蒸気量は温度と共に大

きくなる性質がある．このために冬よりも夏の方が（高

温になるために）大気中に含まれる水蒸気量は一般に

多くなる．水蒸気量を表す物理量として，露点温度，相対

湿度混合比などが使われる．露点温度とは，気圧を一定

にして温度を下げたときに飽和する時の温度である．

また，相対湿度は大気が持つ水蒸気量とその大気の温

度で含みうる飽和水蒸気量との比である．大気の温度

に露点温度が近いほど相対湿度は100％に近くなる．第

6図の水蒸気分布では，800hPa付近でもっとも湿っ

ていてその上や地上付近では乾燥していることになる．

　一方，混合比は水蒸気の質量と乾燥気体の質量の比

である．この用語はあまり聞き慣れないが，水蒸気の

質量に対応する量であるので凝結などが起こらない限

り保存する．数値モデルなどでは物理変数としては保

存量の方が扱いやすいので，乾燥大気の温位と同様に，

水蒸気を表す量として混合比がもっぱら使われる．

　さて，第6図の温度と露点温度の鉛直分布をもとに，

地上付近Aにある空気塊を仮想的に上に持ち上げる

場合の温度変化を見てみる．この場合，この空気塊の

露点温度はFであってAの温度よりも小さいので，こ

の空気塊は未飽和である．したがって，この空気塊を

断熱的に上に持ってゆくと，最初は乾燥断熱減率に

沿って温度が下がる．混合比に関しては，空気塊には

外との水蒸気の出入りはなく保存するので，Fから等

混合比線に平行に上にゆく．上にゆくにつれて空気塊

の温度は下がるために相対湿度は徐々に大きくなる．

そしてBで相対湿度は100％となり，とうとう凝結が

起こり雲ができる．さらに空気塊を持ち上げると，Bよ

り上では凝結過程が持続するために温度は湿潤断熱減
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第7図　積乱雲のライフサイクルの各ステージに

　　　　おける構造（浅井，1983）．

第8図　代表的な雲粒・霧粒・雨粒の大きさの相

　　　対的な比較左側には落下速度が大きい
　　　大きな雲粒が落下速度が小さい小さな雲
　　　粒と衝突する様子を描いている．矢印は
　　　落下速度の大きさを表す．

率に沿って変化する．ここでまわりの温度と空気塊の

温度との違いに注目すると，Cより下の高度までは空

気塊の温度の方が小さいが，Cより上の高度になると

（Dまでの間は）空気塊の温度の方が大きくなる．空気

塊を持ち上げる時に，その空気塊の温度がまわりより

大きい場合には浮力を得て，空気塊は自力で上昇でき

・る．こうして発現する雲が積雲や積乱雲である．

　対流のエネルギーはCからDまでの問の斜線領域

の面積に大雑把に比例する．気象学ではこの不安定の

大きさを対流有効位置エネルギーあるいは英語名の

Convective　Available　Potential　Energyの頭文字を

取ってCAPEと呼ぶ．第6図のCAPEは2500m2／s2
ぐらいであり，これがすべて鉛直運動に転化するなら

ば70m／sぐらいの強さの上昇流となる．積乱雲が湧き

あがる様子がまるで爆薬が爆発して黒煙がモクモクと

上がるのとそっくりなのは，積乱雲がCAPEという蓄

積されたエネルギーを解放する爆発現象だからである．

　しかし，条件付き不安定な大気だからといっても必

ず対流が起きるわけではない．エネルギーを解放する

ために安定成層に逆らって下にある空気塊をCの高

さまで持ち上げなければならず，大規模場の上昇流な

どの仕掛けが別に必要である．そこが（必ず対流が起

こる）絶対不安定成層と大いに違う点である．例えば，

梅雨期の梅雨前線付近とその南の太平洋高気圧圏内に

おける温度や水蒸気の鉛直分布を比べてみると，一般

に太平洋高気圧圏内の方が不安定な状態である．しか

しそこで積乱雲の発生が少ないのは，大規模な下降流

があるからである．このように，湿潤大気における条

件付き不安定成層は積乱雲の発生の必要条件である

が，十分条件ではない．

い上昇流ができると，まわりも（条件付の）不安定状

態であるから，あたかもガソリンに引火するように雲

域は広がり雲がいくらでも持続すると思うかもしれな

い
． しかし，実際の積乱雲は寿命がありライフサイク

ルを持つ．第7図は，積乱雲の発達・成熟・減衰のス

テージを示したものである．寿命は通常30分から1時

間である．内部の運動を見ると，発達期には強い上昇

流が見られ，成熟期になると強い雨とそれに伴って冷

たい下降流が現れる．減衰期になると，下層に上昇流

はなくなり下降流だけとなって，雨も弱くなっていず

れ雲は消えてしまう．小倉（1997）は積乱雲が寿命を

持つことから自己破滅型と呼んだ．

　積乱雲の中では水蒸気が凝結して雲粒ができて，や

がて雨粒となって地上に落ちてくる．雲ができて雨が

降るということはこれまた日常的なことで当たり前な

ことである．しかし，よくよく考えると，“なぜ雨が降

るのだろうか？”，“どうして積乱雲は寿命を持つのだ

ろうか？”などと疑問が湧いてくる．実は，こうした

問題において，雲物理過程，中でも雨の役割が非常に

重要である．大気中で落下するようなサイズの大きい

水を雨水と呼ぶことにして，この節は積乱雲で作られ

る雨水を中心に眺めてみる．

　ここでは簡単のために，雲物理量として氷（固相）

は考えないことにする．そうした雲物理過程を持つ雨

を「暖かい雨」と呼ぶ†5．第8図は代表的な雲粒・霧粒・

雨粒の大きさを相対的に比較したものである．凝結し

てできたばかりの雲粒は非常に小さくて数10～100ミ

クロン程度の大きさである．一方，雨粒の代表的な大

きさは数mmである．雲粒から雨粒まで成長するの

に，数10倍以上も大きくならなければならない．積乱

4．積乱雲と雨との関係一「積乱雲は自己破滅型」

さて，条件付き不安定成層の場で雲が一旦できて強

†5一方，氷を含むものを「冷たい雨」という．このプロ

　セスが重要になる例として6節を参照してほしい．

40 “天気”46．11．
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凝結

水蒸気

暖かい雨
（Warm　rain）

蒸発

過程を示す．それぞれの混合比をg，，g、，σ，とすると，
，

例えばg．に関する支配方程式は

蒸発

成長変換

∂9．＿　　∂σ．　　∂9．　　∂σ．

　ゆ　　　び　　　ノ　∂！　　　∂κ　　　∂y　　∂z

　＋（成長変換）＋（衝突併合）一（蒸発）一（降水）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．1）

雲水

衝突併合

雨水

　　　　　　　　　　　　　　　　　降水

第9図　雲物理過程における水蒸気と雲水と雨水

　　　　とのやりとり．雲水は落下しないが，雨

　　　水はサイズが大きくて落下する．

雲の中では雲ができて雨が降るまでの時間は経験的に

103秒（～15分）のオーダーであるので，雲粒から雨粒

への速やかな成長のしかけが必要である．

　一般に水滴が大きいほどその落下速度は大きい．雲

粒は小さくて落下速度はほとんど0で落ちない．霧粒

は1m／sぐらいの落下速度で，霧雨の中で霧粒の落ち

る様子は目で追うことができる．一方，雨粒の大きさ

になると，もっと早くて数～10m／sの落下速度とな

る．さて，積乱雲の激しい上昇流域で作られる雲粒は

小さいけれども必ずしも均一な大きさではない．雲粒

の大きさにばらつきがあると，大きい雲粒は早く落ち

てゆっくり落ちる小さい雲粒と衝突するようになる

（第8図左）．衝突すると小さい雲粒は大きい雲粒に併

呑されてより大きな雲粒となる．より大きい雲粒は

もっと早く落ちるようになって・，こうレて成長は加速

される．積乱雲の中ではこのような効率よい降水粒子

の成長過程があり，これを衝突併合過程と呼ぶ．（実際

には氷の過程もあるので別の成長の仕方もある．）雨粒

になると，落下速度が大きいので大気の流れからはず

れて落下するようになり，雨として地上に達する．

　積乱雲の中では雲物理過程と（流れなどの）力学過

程と熱力学過程が複雑に絡みなっている．積乱雲のラ

イフサイクルを数値モデルでシミュレートしようとす

ると，雲物理量として水蒸気と（落下しない）雲水と

（落下する）雨水の少なくとも3つの仕分けが必要であ

る．第9図に水蒸気と雲水と雨水との間のやりとりの

という形に書くことができる．g，の時間変化に関与す

る右辺のうち，最初の3項は移流によるσ．の増減を表

し，残りの4項は雲物理過程のやりとりによるg．の増

減を表す．雲物理過程のやりとりとは，g．がσ，とg，と

（ある場合はσ．と）相互作用してσ．の量が変化する効

果を表す．例えば，（4．1）の成長変換はg、が自らの衝

突併合過程で大きくなってg．へ変換することであり，

σ。が減りσ，が増えるからσ．にとって＋の符号となる．

同様にg．とσ。に関する方程式も書くことができる（省

略）．それらに運動方程式，連続の式，熱力学の式を組

み合わせると，積乱雲を取り扱う方程式系となる．た

だし，鉛直流の運動を記述する式（O－6．20）には水蒸

気などの浮力が加わり，また熱力学の式（O－6．22）の

非断熱項に相変化による寄与が加わる．詳細は他の本

を参照してほしい．こうした方程式系をもとに積乱雲

を再現するような数値モデルを，以下NHMと書く．

NHMとはNonhydrostatic　mode1を略したものであ

り，積乱雲を扱う方程式系が非静水庄であることに由

来する．詳しくは小倉（1999）をみてほしい．

　観測的研究に比べてNHMによる数値的研究の優

れた点は，例えば雨水の役割を知りたいときに関係す

る項を方程式から消去したりしてその効果だけを取り

出して調べられることである．ここでは雨水に関する

項をいじってみてそのインパクトを調べてみる（第10

図）．2次元の広い領域を持つNHMを作り，下の暖か

い海面からは熱と水蒸気を補給して同時に全層は一定

の割合で冷却して，モデルの中では雲が立ちやすいよ

うにする．こうした設定のもとで，まず水として水蒸

気と雲水しかない場合を想定して雨水を全てカットし

てみる，（第10図a）．この場合，ほとんどの領域が雲で

おおわれて上昇流と下降流が規則的に並ぶ構造とな

る．この様子は，絶対不安定成層の場合に見られる対

流のパターンと同じである．次に，雨水は作られて落

下するが蒸発できない場合を想定して雨水から水蒸気

への蒸発だけをカットしてみる（第10図b）．そうする

と，狭い強い上昇流が唯一つできてまわりは弱い下降

流となる．この場合このパターンは長時間持続する．
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数値モデルで雨水の扱いを変えた場合の

流線分布（日本気象学会，1998．Naka－
jima　and　Matsuno1988より作成）．（a）

雲水だけで雨水がない場合，（b）雨水は
できて落下するが，蒸発過程がない場合，

（c）すべての物理過程を入れた場合．（a）

のドット域は雲域を示す．また（c）のドッ

ト域は雲と雨の領域，斜線域は地表付近
の寒気域を示す．

積乱雲のまわりに雲がいくつかできるようになる．さ

らに，積乱雲の時間変化を見ると，積乱雲がライフサ

イクルを持つのが見られる（図略）．第10図cの下層付

・近を詳しく眺めると，下層には上から落ちてきた雨水

が蒸発して寒気の溜まりが作られる．そこはまわりよ

り高気圧となり，外出流が作られる．この外出流はあ

る時は古い積乱雲をつぶしたり逆に新しい雲を作った

りする．第10図cで再現された特徴は実際とよく対応

している．このように，雨水の存在は，上昇流と下降

流のコントラストを作りさらに積乱雲のライフサイク

ルや雲群を作る要因となる．

　最後に，積乱雲の中の運動について簡単な分類がで

きないかという問題にふれる．絶対不安定成層におけ

る流体の対流では2つの無次元パラメーターによって

対流の分類ができた．同様のことが積乱雲の中の対流

にもできれば，積乱雲の理解も簡単になると思われる．

しかしながら，残念ながらそういう訳にはゆかない．

なぜならば，例えば凝結過程にとって重要な飽和水蒸

気量が絶対温度に依存して相対的な量だけで記述でき

ないなど，雲物理過程の中のやりとりが非線型となる

ためである．

第10図

しかし，第10図aと比べて，流れの構造一特に下降流

一はがらりと変わる．上昇流域では不安定な成層のた

めに流れの構造は絶対不安定成層の対流セルと同じで

あるが，下降流域では安定な成層となり弱い下降流が

広く広がる．実際と比べて，積乱雲が孤立する様子は

第10図aよりはましであるが，再現した積乱雲にはラ

イフサイクルが見られないなどまだ違っている点が多
い
． そこで，NHMに雨水の蒸発まですべての雲物理

過程を入れてみる（第10図c）．そうすると，背の高い
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轟酬e
平成12年度宇宙環境利用に関する地上研究公募のご案内

　国際宇宙ステーションの宇宙における組立が昨年11

月から開始され，本格的な宇宙環境を利用する時代を

迎えようとしております．宇宙環境では，微小重力や

高真空等地上では得がたい環境の下で，実験を実施す

ることができます．

　我が国は，国際宇宙ステーション計画に独自の実験

棟「きぼう」をもって参加しており，今後，このよう

な宇宙環境を利用する機会が飛躍的に増大することに

なります．

　一・方，地上での広範な分野の研究を宇宙環境を利用

する実験に結びつけ，更には具体的な宇宙実験の提

案・実施に至るまで地上における関連研究の蓄積が必

要です．

　本制度は，このように「きぽう」を中心とした宇宙

環境を利用する準備段階として，幅広い分野の研究者

に研究機会を提供し，宇宙環境利用に関連する地上研

究を推進することを目的としています．

公募制度の概要

　大学，国立試験研究機関，民問企業などの研究者の

方々を対象に幅広く研究テーマを募集します．

応募資格

　応募者の国籍，「所属機関の所在地（国内外）は問い

ませんが，日本語による応募及び面接に対応できる語

学力を必要とします．

公募対象研究分野

　微小重力科学，生物科学，バイオメディカル，宇宙

医学，宇宙科学，地球科学，宇宙利用技術開発の7分

野

研究費，研究期間

　・フェーズ1研究（A）研究費：3千万円以下／年

　　研究期間：1～3年

　・フェーズ1研究（B）研究費：6百万円以下／年

　　研究期間：1～3年

　・フェーズ1研究（B）萌芽的研究　研究費：150万

　　円以下／年　研究期間：1年

　・フェーズII研究　研究費：1千万円程度～1億円

　　以下／年　研究期間：3年

選　定

　財団法人日本宇宙フォーラム内に，有識者によって

構成される委員会を設置し，応募された研究テーマの

選定等を行います．

研究形態

　研究形態としては，委託研究（大学，企業），共同研

究（国立研究所），招聰研究の形態をとります．

実験施設，試験施設の提供

　研究の必要に応じて調整の上，落下塔，航空機の微

小重力模擬実験施設等の利用機会を提供いたします．

スケジュール

　・応募受付締め切り：平成12年2月1日（火）消印

　　有効

　・研究開始：平成12年7月～

問い合わせ先

　財団法人日本宇宙フォーラム

　公募研究推進部　募集担当　電話：03－3459－1653

　FAX：035470－8426

　URL：http：／／www．homepage．cojp／jsfomm

　E－mai1：koubo＠jsforum．orjp

　（12月以降に詳細な応募要領等をホームページに掲

載する予定です．）

1999年11月 43


