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梅雨前線と豪雨

二　宮　洗　三＊

　1．はしカくき

　多くの研究にもかかわらず，降水現象については未

解決の問題が数多く残されている．例えば，地球の降

水量の限界値が日降水量約2000mm，時間降水量約300

mmである理由すらもまだ明確に説明されていない．

　梅雨前線と豪雨についても，多くの研究成果がある

ものの未解決の問題も多く，それらを充分に議論する

には数百ぺ一ジの総合報告でも不足であろう．

　限られた「天気の教室」の頁数のなかで，「梅雨前線

と豪雨」の問題の全部を紹介することは，不可能であ

るので，2，3のトピックスを拾い上げて議論する．

　なお，本文中で使われる幾つかの気象用語について

は「補足：用語解説」でまとめて説明を加えることに

した．これは，本文中で一つ一つ注釈をつけて冗長に

しないための工夫である．
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第1図　1991年7月1～10日の10日間降水量分布
　　　　（単位：mm）．東シナ海上の雨量はTBB

　　　分布を考慮し，陸上の降水量データから

　　　補内した．
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　2．梅雨の多種スケール階層的構造

　地球大気中には，様々なスケールと独自の性質を持

つ擾乱が同時的に発生し，相互に影響を及ぼしつつ現

実に見られる大気の状況とその変化を生み出してい

る．梅雨も，この様な多種スケール階層的構造の観点

に立って理解しなければならない．

　2．1大規模場の状況

　まず大スケールの状況から観察を始めよう．第1図

は1991年7月1～10日の10日間降水量の分布図であ

る．この期間，中国長江流域では記録的な豪雨が発生

し，降水極大ゾーンは中国から西日本に伸びており，

梅雨期の典型的な降水分布を示している．

　以下ECMWF再解析データ1）（緯度経度2．5。格子

データ）により解析した結果の一部をかかげる．第2

＼饗饗驚

＊Kouzou　Ninomiya，東京大学気候システム研究セン

　ター．

◎2000　日本気象学会

第2図1991年7月1～10日の10日間平均700hPa
　　　面風速分布（単位：m／s，図左上の単位矢印

　　　参照）．斜線域は高度3000m以上の領域を

　　　示す．

図は同期間の700hPa風速分布であり，第3図は東経

115。の西風成分の南北一高度断面図である．南シナ海上

のモンスーントラフ2）域における，モンスーン西風と

太平洋亜熱帯高気圧南縁の東風との合流収束，それに

伴う南風の著しい強化，太平洋亜熱帯高気圧の西～北

西縁を巡る下層ジェット流（梅雨下層ジェット流），

2000年1月 27



28 梅雨前線と豪雨

115E　AVE　U　O1－10　Jul　1991

1。。…、f4ノ

300

’
一
ゴ 4

＿8．Fノ

の
尋

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ニ　ノ

　　　　　　　　　　　　　20　　　16111

　　　　　　　　　　論
；　0＼七
1000
　EQ　　　　　5N　　　　　ION　　　　　15N　　　　20N　　　　25N　　　　50N　　　　55N　　　　40N　　　　45N　　　　50N　　　　　55N　　　　　60N

　第3図　1991年7月1～10日の10日間平均西風成

　　　　分の東経115。南北一高度断面図（単位：

　　　　m／s）．
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～北緯45。の極前線帯に対応する偏西風帯（その上空約

400hPaにポーラージェット流がある），及び，北緯

45～60。の2つのカットオフ低気圧（切離低気圧）3）と1つ

のブロッキングリッジ（ブロッキング高気圧）3）が見ら

れる．なお，亜熱帯ジェット流は北緯37。にある．

　さて，アジアモンスーンや梅雨の状況は年々同じで

はない．1991年は太平洋，インド洋には大きな海面水

温の偏差は見られない年である．また，この年はイン

ドモンスーン西風や太平洋亜熱帯高気圧の東西変動が

大きく，中国長江流域の豪雨が発生した事等によって

特徴づけられる．このような，年々変動に着目する研

究も大切であるが，本解説の主題ではない．そして，

年々変動はあるけれども，第1～3図に見られる大規

模循環場の様相は，程度の差はあっても，多くの年の

梅雨最盛期に共通して見られるものである．

　これまで，多くの研究が，太平洋亜熱帯高気圧の西

～北西縁における梅雨期豪雨の発生を指摘している．

850hPa面の加速度項4）（dκ／d！，d∂／d渉）から得られた

非地衡風速4）（隔，∂、；d躍虚＝f∂、，d∂／d！＝一％）の

10日間平均値を第4図に示した．明らかに亜熱帯高気

圧の西～北西縁における大きな加速度場に関連して大

きな非地衡風速があらわれ，梅雨前線帯に向かって収

束している．この事実からも，太平洋亜熱帯高気圧の

梅雨前線に対する影響過程の一部が理解される．従っ

て太平洋亜熱帯高気圧の季節的変化，及び，季節内変

動が梅雨前線豪雨の発生場所と量に強い影響を及ぽす

ことになる．

　次に第2図の中高緯度帯の循環に注目したい．梅雨

最盛期の循環場の特徴の一つとして，べ一リング海上

　　　　　．※ll1㌧．で勉12。E～夢鱒1襲
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第4図　850hPa面の加速度から求めた非地衡風
　　　速（単位：m／s，図左上の単位矢印参照）．

　　　1991年7月1～10日の10日間平均．
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　第5図1991年7月1～10日の10日間平均上昇流
　　　　　ωの115。南北一高度断面図（単位：hPa／

　　　　h）．

のカットオフ低気圧の定常的な存在があげられる．多

くのケースでは，その西側にブロッキングリッジが，

更にその西側には他のカットオフ低気圧が発達する．

そして，東進する短波長の擾乱がこのカットオフ低気

圧の縁辺に沿って南下し梅雨前線帯に接近し影響を及

ぽす．

　したがって，大陸上のカットオフ低気圧の位置と強

さは梅雨前線の活動と密接な関係をもつ．この期間で

は，カットオフ低気圧は北緯48。，東経1150付近に位置

し，南下する短波長の擾乱は長江流域上の梅雨前線に

影響を及ぽしていた．その影響は，相当温位のディファ

レンシャルアドベクション5）解析（3．3節参照）やω方

程式のQベクトル解析6）によって明瞭に示される（図

は省略）．

　第5図は，東経115。における，10日平均した上昇流

（ω）の緯度一高度断面図であり，～北緯30。に集中した

28 “天気”47．1．
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第6図1991年7月1～10日の10日間平均相当温
　　　　位θeの東経1150南北一高度断面図（単

　　　　位：K）．

上昇流のゾーンが見られ，その北側と南側に沿って下

降流ゾーンが見られる．水蒸気収支解析で得られた大

きな水蒸気シンク（降水）ゾーンはこの上昇流のゾー

ンに対応している（図は省略）．第6図は，東経115。に

おける，10日平均した相当温位（θe）の緯度一高度断面

図であり，北緯30。付近に集中した上昇流ゾーン（前線

帯）では，湿潤中立成層が維持されている．

　これらの観測的事実は，大規模～総観規模の循環シ

ステムが降水ゾーンを形成維持し，メソスケールの降

水システムを発達させると同時的にメソスケールの降

水システムが凝結熱（潜熱）放出などの熱力学的効果

を通じて降雨ゾーンの循環を強め，かつ，相当温位の

ディファレンシャルアドベクションによる成層不安定

化に対抗して成層の不安定を解消し豪雨ゾーンの湿潤

中立成層を維持していることを示レている．

　2．2総観～メソαスケール7）の状況

　第7図は1991年7月6日0時（UTC：協定世界時）

の雲頂相当黒体温度（TBB）の分布図である．中緯度

を東進する総観規模擾乱の雲システムを先頭に西に連

なるメソαスケール擾乱（雲クラスター）のファミ

リーの存在が明瞭にみられる．

　第8図は6月25日～7月15日の期間のTBBの北緯

34．5。における時間経度断面図であり，多くの雲クラス

ターの東進が確認される．これらの雲クラスターの多

くは対流圏中下層の低気圧性循環システムとしても検

出される（渦度の北緯35。における時間経度断面図は省

略）．これらのうち，東経130。を1日及び6日に通過し

た雲システムは中緯度の擾乱に伴っており，他の短波

長（短周期）の雲システムは梅雨前線のメソαスケー
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第7図　1991年7月6日0時（UTC：協定世界時）
　　　　の雲頂相当黒体温度（TBB：単位。C）分布．

　　　　マイナス符合を除いて図示．
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第8図　1991年6月25日～7月15日間の北緯34．5。

　　　　における雲頂相当黒体温度（TBB：単
　　　　位。C）の東西一時間断面．マイナス符号を除

　　　　いて図示．

STD　UV850　01－10　Jul1991

濃雛癬．

第9図1991年7月1～10日の10日間の850hPa
　　　　面風速の標準偏差（STD，単位：m／s）．

　　　　大きな数値の領域は，梅雨前線帯の擾乱

　　　　が発達しつつ東進する通路にあたる．

ル雲クラスターとして認識される．

　第9図は7月1～10日について求めた850hPa面風

速の麗及び∂成分の標準偏差，すなわち変動部分（10

日間平均値からの偏差）のRMS（平方平均平方根）分
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第10図　1979年7月14日～15日の期間の連続したTBB（単位。C）分布図．0，一20，一40，一60およ

　　　　び一70。CのTBB等値線を示す．一70。Cより低温の領域を黒塗りで，一60～一70。Cの領域

　　　　をハッチで示す．梅雨前線雲クラスターの複雑な変化と伝播の様子が観察される
　　　　（Ninomiya，αα1．，1988a）．

布図である．明らかに，梅雨前線上の擾乱の振幅は，

中国大陸上の大雨ゾーン近傍から増大し始めている．

この850hPa風速のRMS極大ゾーンは梅雨前線帯の

傾圧ゾーン，及び，湿潤中立成層ゾーンとも一致して

いる．この事実は，潜熱の放出と湿潤中立成層が短波

長の傾圧波の発達する条件であるとする見解と整合的

である．なお，東経140。以東では，北方の海洋性極気団

南縁での比較的強い気温傾度のため，前線帯は，普通

の極前線帯の構造を示し，総観規模低気圧が発達して

いる．
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　第7図は，緯度経度1度格子平均のTBBデーター

を用いているため，メソαスケール雲クラスターの内

部微細構造は見られないが，他の人達の行ったレー

ダー観測によって明瞭な内部微細構造が示されてい
る．

　ここまで掲げた図はすべて，1991年7月上旬につい

ての解析結果であるが，類似の様相は，程度の差はあ

るものの，他の年の梅雨前線についても共通して見ら

れる事を強調しておきたい．

　2．3　メソβおよびγスケールの状況

　1991年7月1～10日の事例についてメソβ及びγ

スケールの状況を議論すべきであるが，著者自身の解

析が進んでいないため，、過去詳しく調べた1979年7月

12～15日に大陸～日本列島を通過したメソαスケー

ル雲クラスターの微細構造について議論する．

　第10図は1979年7月14日9時（JST：日本標準時間）

～15日12時の期間のTBB分布図である．雲クラス

ターの大きさ，形状や動きは一定ではなく，時間的に

大きく変化している．移動速度について見れば，比較

的速やかに東進する時期と，殆ど停滞する時期（14日

21時～15日6時）があるのは，興味深い．何故このよ

うな伝搬速度の変化が生じるのであろうか？　TBB

画像を詳しく調べると，メソαスケール雲クラスター

は複数のメソβスケールの対流系から成り立ち，メソ

β系が次々に発生消滅を繰り返し，その結果メソαス

ケール雲クラスターが長時間にわたり維持されている

ことがわかる（見方を変えれば，メソα系の循環が引

き続くメソβ系の発生を引き起こしているとも解釈

できる）．

　解析から知られた関係を第11図に概念モデル的に示

した．新しいメソβ系が既存のメソβ系の後面に形成

される（バックビルデング）場合にはメソα系全体の

伝搬速度は遅くなるか，停滞する．しかしながら，何

故特定の期間にバックビルデングとなったかは，説明

できない．

　さらに，メソβ系がメソγスケールの内部構造を持

つことがレーダー観測などで確かめられる．第12図に，

その例として1979年7月15日4時30分（日本時問）の

レーダーエコー分布を掲げた．これらメソγ系も様々

な形態と複雑な変化を示す．特にこのケースの豪雨の

発生に密接に関係する，ほぽ西南西から東北東に伸び

るバンド状エコー（バンド状に連なった積雲対流）が

熊本県上空に現れている．このバンドは，既存の対流

系の後面に次々と新しい対流系が発生する（バックビ

A

⑪ゆ

o⑪

B

Φ

＼

第11図

o（ゆ

メソαスケール雲クラスターが複数の

メソβスケールの対流系から成り立ち，

メソβ系の発生消滅の状況がメソαス

ケール雲クラスターの維持と伝播に関係

していることを示す模式図A：新しい
メソβ系が既存のメソβ系の前方に発

生しメソα系全体が速やかに東進B：
新しいメソβ系が既存のメソβ系の後

方に次々と発生しメソα系全体が停滞

C：新しいメソβ系が既存のメソβ系
の後方に引き続き発生しメソα系全体
が延長（Ninomiya，αα1．，1988a）．

ルデング）ことにより形成され，その直下の地域に持

続する強雨をもたらした．このケースでは，複数のバ

ンド状エコーがメソαスケール雲クラスター内部の

西部分で発生しており，メソα系の循環の影響をうか
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．第12図 1979年7月15日4時30分のレーダーエ

コー分布．幾つかのメソスケールのバ

ンド状エコー（降水バンド）がメソα

系の内部微細構造として観察される．

黒塗り域：降水強度64～16mm／h，

ハッチ域：16～4mm／h，白抜き域：

4～1mm／h，点線に囲まれた領域：
1㎜／h以上（Ninomiya，6！α1．，1988b）．

がわせる．

　いくつかの報告は，特定の風のシェアー，乾燥気塊

の侵入，あるいは地形の効果等がバンド状エコーの発

生や停滞に関係することを推論しているが，バンド状

エコーの形成と維持過程もケースにより様々であり，

どのようなバンド状エコーが，どのような環境下で，

どのようなメカニズムによって発生し持続するかはま

だ充分に調べられていない．

　2．4　梅雨の多種スケール階層的構造の概念モデル

　以上に述べた「梅雨の多種スケール階層的構造」を

第13図に模式的に示した．この図では，西日本で見ら

れる典型的な梅雨前線を対象として，梅雨の大規模環

境場をまず掲げ，次々にズームアップして，その多種

スケール的階層構造を示したものである．

　もちろん，これとは異なる梅雨前線も見られるし，

東日本の梅雨期豪雨の発生状況も西日本のそれとは同

じではないが，「梅雨の多種スケール階層的構造」は共

通して見られる．

　なお，「気象の多種スケール階層的構造」は，季節や

A

B

C

D

摺　＼％1ρOE　l“OE
　　楽　藩ψ（　　・
　＼　）り　　も　　＼　　　　1．

＼濾、＼瀬鰐
　　　　　　＼　　　　●一
　　　　！　　　　　＼
　　　ノ　　　ノノ／繍ジ王ットと轍、噛1一’

，／　畝喩壽読
総観スケール　　漣L

　　総観スケール低気圧

ρ駈嗣7
　　　　　』＿，＿＿。1

一～5000KM
メソーα一スケール

メソーα

中一～IOOOKM一一一司・

メソーβ一スケール

　　　　　　　　　　θ
　　　　　　　　　∂
　　　　　　　　〃　■

　　　　　　　　　〃
　　　　　　　」ρ　＼
　　　　　　び　　メソーγ一スケール

4～IOOKM一・

第13図 梅雨前線の多種スケール階層構造の模式

図．A：大規模循環場の環境下における梅
雨前線帯．B：梅雨前線の大規模的様相．総

観規模低気圧を先頭とするメソαスケー

ル低気圧（雲クラスター）ファミリーとし

ての梅雨前線C：メソαスケール低気圧
（雲クラスター）とその内部微細構造として

のメソβスケール降水系．D：メソβス
ケール降水系とその内部微細構造としての

メソγスケール降水系（Ninomiya　and
Akiyama，1992）．
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地域を問わず，広く認められる普遍的特徴である．

　3．成層と積雲対流

　3．1成層の安定性

　梅雨期の豪雨が対流性の降水であることは，観測事

実としては明確であるが，その一方単純な雷雨（盛夏

に発現する様な）ではないことも明白である．以下，

重要な環境条件の1つである成層の安定性に着目し

て，梅雨期の豪雨を考察したい．

　一般に，積雲対流の発生可能性の有無を判定するた

めに，仮想的に下層から気塊を持ち上げた時にその気

塊が受けるであろう浮力の正負を判定する．具体的に

は，ある時刻の高層観測データーを用いて，大気の温

度減率と乾燥断熱減率，湿潤断熱減率との比較，シュ

ワルター不安定指数やCAPE（対流有効位置エネル
ギー）の見積りや，一∂θ／∂ρ，一∂θe／aρ（ここで，θ；温

位，θe；相当温位，ρ；気圧）の評価などを行う．これ

らの判定は熱力学的には同一の意味を持つ．

ここでは，相当温位の鉛直傾度

∂θe

砂
（1）

を考察する　もし，大気が飽和しており，一∂θ．／砂＜0

であれば，不安定（言うならば湿潤対流不安定）であ

る．もし，未飽和であっても気層全体が上昇し飽和す

dθe　　∂θe　　　　　　　　∂ωθe　　　∂ω〆θe’

　二（　＋▽・yθe＋　　）＋
d渉　　∂渉　　　　　　∂ρ　　　∂ρ

二〇 （3）

となる．ここで，偏差項としては，積雲対流によるω

とθ．の相関項のみを考える．

　高層観測データや客観解析格子点データを用いて直

接評価できるのは（3）式の（）の中の項だけである

ことを考慮し（3）を書き換えれば，

dθe　　∂θe　　　一　　∂ωθe
　二（　＋▽・γθe＋　　）
d渉　　∂！　　　　　　∂ρ

∂ω’θeノ

砂

ればその時点でも一∂θe／∂φ＜0（θeは保存量だから）

となり不安定となる（この意味で潜在不安定と呼ばれ
る）．

　このように，一∂θ．／助の解析による判定（前記の他

の判定方法も伺格である）は明確な物理的意味を持つ

が，ある時刻（瞬間）の状態だけを，スナップショッ

ト的に観察するだけでは不充分である．なぜならば，

大気中の移流過程により，θeの空間分布は時々刻々と

変化し，また，積雲対流によっても，不安定が解消さ

れるからである．

　3．2相当温位の対流輸送

　系外と顕熱潜熱を交換しない系を考察すれば，相当

温位は保存量であるから，

dθe
　　　O
d渉

あるいは，（）の中を移流形式に書き換えて，

dθe　　　∂θe　　一　　一　一∂θe
　ニ（　＋「V・▽θ．＋ω　）
d！　　∂渉　　　　　　　∂ρ

　　　　∂ω〆θe〆

砂

（4）

（2）

である．全微分をフラックス形式で書き，更に，平均

値を　，偏差を〆で示せば，

（5）

となる．

　ここで，dθ，／d！とdθ．／虚を区別するためdθe／虚を

θ，のアペァレントソース（apparentsource；負ならア

ペァレントシンク：sink）と定義する．「アペァレント

ソース」は平均場において検出される「見かけ」の熱

源の意味である．

　これは，個々の気塊についてはθ，が保存量（dθ，／

虚二〇）であっても，領域平均すれば，保存量でなく

なることを意味している．

・積雲対流や乱流の無い領域では，乱れによる輸送

ω〆θe1はゼロである．

　積雲対流の活発な領域では，大気中層で対流輸送（上

向き輸送）は最大であり，大気下端と上端（正確には

対流層の上端）ではゼロである．従って，一∂ω1θ．〆／砂

（対流輸送量のρ微分）は平均場に対して，大気下層で

負でありθeの冷源（シンク）として，大気上層で正で

ありθeの熱源（ソース）として作用する．

　3．3　安定度の変化と積雲対流

　まず，平均場における相当温位の時間変化は（5）式

から

∂θe　　　　　一∂θe　∂ω1θeノ
　　ニー（’V・▽θe＋ω　）
∂！　　　　　　　　　∂ρ　　　aρ

（6）
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1972年6月27日の九州の豪雨域について

得られたθ，のディファレンシャルアド

ベクションによる安定度の変化∂（「V・

▽θ，＋ω∂θe／助）／砂と領域平均降水量

の時間変化の対比（単位は各々縦軸に記

載）．領域平均降水量がθeのディファレ

ンシャルアドベクションによる成層不安

定化と同時的に増加し，また降水が不安

定化の終止と同時に終わっている
（Ninomiya　and　Yamazaki，1979）．

eoO

900

0

噌1

2e．05　27．Z書

第14図

と書かれる．従って一∂θe／助の時間変化は，

ヵ微分により，

一～

（6）式の

∂　　　∂θe
　　（一　　）
∂！　　∂ρ

一湯（7▽頁＋襟）＋券（∂畿） （7）

となる．右辺の第1括弧はθeの3次元的ディファレン

シャルアドベクション（移流の鉛直差分）を意味する．

すなわち，「下層で暖湿気移流があり，上層で寒乾気移

流があれば成層が不安定化する」と言う当然のことを

定量的に示している．なお，書物によっては，水平移

流のρ微分項のみをディファレンシャルアドベク

ションと称することがある．また，ωを含む項を更に

2個に分割し気柱の延伸による不安定化を議論するこ

ともあるが，この解説では，（7）式のままの形式の議

論がスッキリしていると考える．

　さて，θeの3次元的ディファレンシャルアドベク

ションの効果により，成層が不安定になれば，積雲対

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1◎OO
－4　　　　－3　　　　－2　　　　－1　　　　　0　　　　　1　　　　　2　　　　　3　　　　　4

第15図　第14図の豪雨期間についての評価された
　　　　dθe／d渉二（∂θe／∂！十「V・▽θ，十ω∂θe／

　　　　助）ニー∂ω〆θe〆／∂ρの鉛直分布（単位は

　　　横軸に記載）．下層のθ。のシンク（正確に

　　　　は平均場におけるθ，シンク），上層の

　　　　ソース（正確には平均場におけるθ，ソー

　　　　ス）は，それぞれ，θ。の対流輸送の鉛直発

　　　　散及び，収束による．すなわち，積雲

　　　対流による成層の安定化を意味している

　　　　（Ninomiya　and　Yamazaki，1979）．

流が発生し，θeの対流輸送がひきおこされ，上層にθ，

のソースが下層にθ，のシンクがあらわれ，成層を安定

化させる．これが，積雲対流による不安定エネルギー

の解消作用であり，成層の安定化作用でもある．

　実際の大気について考察しよう．下層で暖湿気移流

があり，上層で寒乾気移流があれば成層が不安定化し，

ある限界を超えれば，積雲対流が発生し，降水をもた

らし，成層を安定化する（湿潤中立成層となる）．もし

θ．の3次元的ディファレンシャルアドベクションの効

果が続かなれれば，その時点で積雲対流の活動は終止

する．

　1991年7月1～10日の長江豪雨の例について観察し

よう．下層の南風（第2図）と前線帯内の上昇流（第

5図）は高温のθeを移流し下層のθeを増加させ，θeの

3次元的ディファレンシャルアドベクションによって

成層を不安定化している．このため，前線帯では，強

い対流性降水が継続し（第1図），同時に不安定が解消

され，湿潤中立成層（θeが鉛直方向にほぽ一定）が維持

されている（第6図）．

　次にメソスケール領域についての解析例として，

1972年6月27日の九州豪雨のケースを掲げる．この解

析例を選んだのは，特別観測がうまく現象を捕らえ，

しかも，物理的に意味のある結果が得られているから

である．第14図は，豪雨域について得られた
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　∂（γ・▽θe＋ω∂θe／∂ρ）／aρと領域平均降水量の時間

変化を対比したものである．領域平均降水量がθeの

3次元的ディファレンシャルアドベクションによる成

層不安定化と同時的に増加し，また降水がディファレ

ンシャルアドベクションによる不安定化の終止と同時

に終わっている．

　第15図は，この豪雨期間についての

が得られる（移流形式）．ここで，σは水蒸気比湿（実

質的には混合比と同じ），卿は単位時間あたりの凝結

量，右辺末項は，水蒸気の対流輸送をあらわす．

　（8）式を空気の連続の式

　　　∂ω
▽y十　　　〇
　　　砂

（9）

を用いてフラックス形式に書き直せば，
dθe　　　∂θe　　一　　一　一∂6も
　ニ（一＋閣V・▽θe＋ω　）
d渉　　∂！　　　　　　　aρ

　　　　∂ω〆θe〆

　　　　助

の評価結果である．下層のθeのシンク（正確には平均

場におけるシンク），上層のソース（正確には平均場に

おけるソース）は，前述した様に，それぞれ，θeの対流

輸送の鉛直発散，及び，収束による．すなわち，第15

図は積雲対流による，成層の安定化を意味している．

　第3節の議論は，豪雨の発生は，単にある瞬問の成

層状態をスナップショット的に調べるだけでは無く，

移流過程による不安定化，その結果生じる積雲対流の

安定化を含めて，理解すべき事を示している（なお，数

値予報モデルでは，格子スケールの過程による成層状

態の変化を計算すると同時に，成層の不安定化に伴っ

て発生する格子スケールよりも小さな積雲対流の効果

もパラメタリゼーションによって取り込んでいる）．

　では，前記の多種スケール階層構造のうち，どのス

ケールの循環系が不安定化に重要であろうか？　ここ

でも多くのスケールの循環系の関与が必要である．ま

ず，バックグランドとして，アジアモンスーンと北太

平洋亜熱帯高気圧を巡る風系とが合流してもたらす下

層の南西風による暖湿気移流がある．つぎに，梅雨前

線帯スケールの下層南西流と上昇流による不安定化，

さらには，梅雨前線小低気圧，雲クラスターの上昇流

による不安定化が加わるであろう．そして，不安定化

に対応して，積雲対流が降水をもたらし同時に成層を

安定化する．

　4．豪雨と水収支

　4．1水蒸気の連続の式と水収支

　第3節の考察と同様に，水蒸気の連続の式を領域に

ついて評価すると，

∂σ一一一∂9　　　∂ω〆4（蕊＋7●▽9＋ω助）二一卿一助 （8）

（霧＋▽砺＋∂湯σ）一一窺一∂新 （10）

となる．

　なお，大気中で水蒸気が凝結すると，まず雲粒や氷

晶となり，更に降水粒子に成長し地表に落下すれば降

水となる．また，雲粒や降水粒子からも蒸発がおきる．

これらの過程も大切であるが，ここでは，水蒸気が凝

結すれば降水になると仮定し議論を単純にしている．

　4．2領域のスケールと水収支

　最初に（10）式（フラックス形式）を用いて考察す

る．

　（10）式を大気全層について積分し，全地球及び1年

間について空間時間平均すれば，

　　　　　　1　　一乃4一［一（ω’4）sfc］＝0　　　　　　（11）
　　　　　　9

が得られる．ここで〃は年・全球面積平均降水量，

［］は年・全球面積平均をあらわす（なぜなら，年平

均では定常状態であり，ωは大気上下端で0であり，

閉じた空間での▽・y4の面積積分も0であるから）．こ

の式の第1項は年・全球平均降水量，第2項は大気最

下層での乱れによる水蒸気輸送，すなわち，年・全球

平均した海面陸面からの蒸発量である．観測によれ

ば，全球平均年降水量は約1000mm（約3mm／day）で

あり，当然全球平均年蒸発量と等しい（バランスして

いる）．

　このような，降水と蒸発のバランスは数千km四方

の大領域についても，近似的になりたつ．このように

大領域の降水のバックグランド的条件として，海面陸

面からの蒸発が基本的に必要である．繰り返すが，こ

れは，年平均状態のバランスであり，特定の狭領域，

短期問についてのバランスを論じているのでは無い．

夏期の日本列島周辺の熱帯，亜熱帯海域からの蒸発量

は数mm／day程度であるので，もし蒸発によって補給

された水蒸気が空問的時間的に平等に消費されれば，

降水量は，数mm／dayに止まる．すなわち，水蒸気の
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平等な消費によっては豪雨は説明されない．

　っぎに，狭い豪雨の領域，あるいは格子点について，

（10）式を鉛直積分してみよう（ωは大気層上下端で0，

σは上端で0である）．観測的知識では，左辺では，

▽・y4が，右辺では窺が圧倒的に大きく，

訴・殉dρ≒一訴dカ

の関係が成り立つ．さらに左辺を分割すれば，

者乃▽・yd結か▽ゆ

≒一青∫卿

（12）

（13）

となるが，収束項が移流項よりはるかに大きく，本質

的には

者声▽・ydカ≒一者∫卿 （14）

の関係が見られる．大きなgは下層にのみ存在するか

ら，大きな降水量を生じるためには，下層の大きな収

束の存在が必要である．観測的事実によれば，大きな

収束はメソスケールの循環系に伴って現れる．これは，

豪雨がメソスケールの集中を示す事実と調和的であ
る．

　次に（8）式（移流形式）で考察する．観測に基づく

知見によれば，広域（例えば梅雨前線帯を含む1000km

四方程度）では，水平移流項も鉛直移流項も同程度に

寄与する．これは，梅雨前線豪雨の発生時に，上昇流

に加え大きな水蒸気水平移流が見られる事実と一致す

る．

　ところが，豪雨域または豪雨域内の格子点で（8）式

を評価すると，鉛直移流項が圧倒的に大きい．しばし

ば，豪雨発生時に湿舌が顕著であることから，水蒸気

水平移流の重要性が指摘されるが，それは，大規模場

においての寄与であり，メソスケールの豪雨域では水

蒸気水平移流だけでは，観測される降水量を説明でき

ない．強い上昇流が豪雨の発生の基本条件である．す

なわち，

1∫（郵）dカ≒一1∫卿

である．ここで

（15）

　　　∂σ　∂ω9　　　∂ω

　　悔二助一9aρ
　　　　　∂ω9
　　　　＝　　　十9▽・y
　　　　　砂

の関係を用いれば，（15）も，結局は，

者乃▽・ydρ≒一壱∫卿 （14）

となる．

　このように，どちらの形式で考えても，強い下層収

束（すなわち強い上昇流）が豪雨発生の基本条件であ

るこがわかる．

　4．3水収支と豪雨のスケール

　上記の議論を踏まえて豪雨のスケールを更に考察し

よう．

　梅雨期，日本附近では，50～70mmの可降水量（底

面積1cm2の単位気柱に含まれる水蒸気量を水深に換

算したもの）が観測される．ただし，実際の大気中で

は，可降水量の全部が降水になる事はあり得ない．こ

の湿潤気団は海面からの蒸発によって，10日スケール

の時問的経過を経て形成されたものである．

　ここで，豪雨域の代表的な広がりを100km四方とす

る．外部からの影響が無いならば（孤立系であれば）

この領域で気柱が上昇して完全に水蒸気を降水として

消費しても降水の総量は50mmである．もし100km

四方の領域で200mm／hの降水があれば，4倍の底面

積200km四方の気柱が1時間で100km四方の底面積

に縮んだことを意味する．底面積をSと書けば，収束

の定義はdiv「v＝（△s／s）／△渉である．ここで上記より

△S二1×104km2－4×104km2，△！は1時問（3600秒）

とすると，一（3／4）／3600s≒一2×104s－1を意味する．

この数値は，メソスケール擾乱の収束と整合的である．

別の表現をとれば，このような大きな収束を起こさな

い大規模擾乱の広がりの豪雨はあり得ないことになる．

　さて，この領域で800mm／hの降水をひき起すため

には，400km四方の領域の水蒸気を集めなければなら

ないが，この広がりはメソスケール擾乱の広がりを超

えており，このような事態は大気中では起き得ない．

以上の考察は，日本の豪雨の上限値（200～300mm／h）

を説明している．

　同様に，1日以上も継続するメソスケール豪雨もあ

りえない．なぜなら，メソスケール擾乱はその広がり

を超えた広領域から長期間にわたって水蒸気を集めら

れないからである．
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　5．議論
　ここで，梅雨前線の多種スケール階層構造，成層の

安定性，及び，水蒸気収支を総合的に考察してみたい．

　まず，海面からの蒸発と大規模（モンスーン規模）

の循環の存在は，広域にわたる湿潤かつ潜在不安定の

気団の滴養大規模流の合流収束，ディファレンシャ

ルアドベクションを通じての梅雨前線帯の形成維持等

のための基本的条件である．

　中緯度の擾乱の準周期的な南下はその前面での下層

の温湿な南風の強化と，後面中上層での低温で乾燥し

た北西風の強化とを通じて梅雨前線帯を強化する．南

下した中緯度擾乱を先頭とした梅雨前線小低気圧（雲

クラスター）ファミリーがしばしば出現する．

　引き続く積雲活動により形成された湿潤中立成層は

短波長（1000～数100km）の梅雨前線小低気圧の発生

を説明するものであろう．しかしながら，100km規模

の積雲集団の組織化はそれだけからは説明されない．

　大気の含む水蒸気量は温度の関数であり，その温度

を与えられた条件とし，かつ，観測的事実としてメソ

スケール擾乱の水平規模と収束量を認めるならば，豪

雨域の限界，1時間雨量の最大値さらには，強雨の継

続時間の限界は水収支の立場と矛盾無く理解できる．

　筆者が理解（説明）できないが故に興味を持つのは，

豪雨時に見られる積雲対流組織の過程と，周辺場との

関係である．幾つかの豪雨事例では，前述の環境条件

が満たされると同時に，メソβ～γスケール降水系の

バックビルデング（第11図）や線状降水系（第12図の

様な）があらわれる．この事実と環境条件との結び付

きを，どのように理解すべきだろうか？

　アメリカ中西部のシビアストームの形態と風の鉛直

シアとの関係はしばしば論じられているが，梅雨期に

ついては，まだ明確には調べられていない．そもそも，

まず特殊な環境風の鉛直分布がまず出現するのか，そ

れとも発達した対流性擾乱がその周辺の風速場を変え

るのか，も充分に吟味されていない．

　豪雨の環境条件が満たされれば，自動的に特殊な積

雲対流の組織形態が現れるのか？　それが一度形成さ

れると環境条件（例えばメソスケールの収束）を維持

するのか？　豪雨の環境条件が満たされても線状構造

が形成されないと豪雨にならないのか？　あるいは，

顕著な線状構造を伴わない大雨は絶対にあり得ないの

か？　などの疑問と豪雨研究の新しい問題点とが次々

に湧きでる．

　6．結び
　「天気の教室」は，様々な気象の問題について分りや

すく解説する講座の役割を持つ大切な企画と伺ってい

る．

　良く理解されている事象については，分りやすい説

明が可能であろう．しかし，良く考えれば考える程分

らないのが自然界であり，それ故に面白いのではなか

ろうか？　それなのに日本の教育や学習では，なんで

も安直に説明づけ，法律の条文のように定義，分類し，

覚え込ませ，テストする嫌いがないであろうか？

　気象の理解を深めるためには，まずは書物や講議を

素直に信じ学ぶることが大切だが，片々とした記述に

惑わされてはならない．その次の段階では，実際の観

測データーを確かめ，自分で考え，書物文献や講議を

批判することが大切である．

　この解説では，筆者なりの豪雨の理解と疑問を分り

やすく議論してみた．読者の豪雨についての興味を深

めることができれば幸いである．専門講座ではないの

で，文献はごく少数にとどめた．なお扱った数式につ

いての分りやすい解説書を文献リストに加えた．

　謝辞
　この報告のうち，1991年長江豪雨についての図は未

完成の解析結果の一部である．

　使用した静止衛星のTBBデータは，気象研究所と

気候システム研究センターの共同研究課題「GMS等

のデータを用いた熱帯対流活動及び大気循環の変動に

関する共同研究」により入手利用したものであり，感

謝致します．

　［補足：用語の説明］

　（この補足は担当編集委員の指示に従って付したも

のである．）

1）ECMWF再解析データ
　　ECMWF（Europian　Centre　for　Medium－range

Weather　Forecasts）は「ヨーロッパ中期天気予報

　センター」（所在地イギリス）のことである．客観解

　析の精度はデータの精度と量に依存するが，第一推

　定値となる数値予報の精度にも大きく依存する．こ

のため，ECMWFでは，最新の数値予報モデルを使

　用して過去の客観解析の再解析を行っている．この

データが「ECMWF再解析データ」である．なお，

　NOAA（米国海洋気象庁）のNCEP（National　Cen－

ters　for　Environmental　Prediction：環境予測セン
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ター）でも「NCEP再解析データ」を作成している．

　この2つのデータセットは気候気象研究の不可欠の

基本データとして世界的に活用され評価されてい

　る．本当の科学的国際貢献の実例である．

2）モンスーントラフ

　　ベンガル湾上を経て東に伸びるインド西風モン

スーンと北大平洋亜熱帯高気圧南西縁の南東風の合

流収束に伴って，南シナ海～フイリッピン近傍に現

れる対流圏下層のシアライン（トラフ）をモンスー

　ントラフという．熱帯収束帯（ITCZ）の一部がこの

領域で北上したと解釈する文献もある．

3）カットオフ低気圧（切離低気圧）とブロッキング

　　リッジ（ブロッキング高気圧）

　　中緯度対流圏中上層の偏西風帯の流れの蛇行の振

幅が増大し，リッジがΩ字形にくびれて形成される

高気圧をブロッキング高気圧（ブロッキングリッジ）

　という．またトラフが逆Ω字形にくびれて形成され

　る低気圧をカットオフ低気圧（切離低気圧）という．

4）加速度項と非地衡風

　ヵ一座標系の運動方程式は，

　　d銘　　　∂z
　　d戸一9∂針f∂

　　d∂　　　∂z
　　d戸一9⑦』f麗

である．ここでgは重力加速度，fはコリオリパラ

メータ．加速度項（d％／虚，d∂／d！）がゼロである場

合（気圧傾度力とコリオリの力が釣り合う場合）の

仮想的な風が地衡風（妬，∂g）であるから，

　　　　　∂z　　　　　　　　∂z
　　O二一9∂冤＋％〇二一9ay一％

である．

非地衡風（％，∂、）を碗二％一％g，∂、二∂一∂gと定義

すれば，

　　　dz6　　∂麗　　　∂z6　　　∂％　　　　∂z6

　　　d戸∂計縮鷹＋悔＋悔二亀
　　　dzノ　　∂∂　　　∂zノ　　　∂zノ　　　∂∂

　　　d！二可枕蕊＋悔＋悔二一％

　によって加速度項から非地衡風が求まる．なお，こ

　れに限らず，実際の計算は緯度経度座標で計算する．

’5）相当温位のディファレンシャルアドベクション

　　各気圧面の相当温位θeのアドベクション（移流）は

（y・▽喚＋畷）

である．

アドベクションによるθeの偏微分的時間変化は

（讐渇一一（y・▽研磯）

　と書かれる．上下2層のθ。のアドベクションの差分

を「相当温位のディファレンシャルアドベクション」

　と言う．上下2層のθ。のアドベクションの差は安定

度の変化をひき起す．

6）ω方程式のQベクトル解析

　運動方程式から渦度方程式を導き，準地衡風近似

を導入すると，準地衡風渦度方程式が得られる．断

熱変化を仮定した熱力学第一法則の式で移流項の風

を地衡風で近似する．ここで静力学平衡の式を使え

ば，温度は層厚に書きかえられる．この二つの式か

　ら時間偏微分項を消去すると，準地衡風ω方程式が

得られる．この式は大規模な流れが，熱力学第一法

則と渦度保存則（渦度方程式）の両方を満たすため

に必要な鉛直流ωを与える式であり，

（σw＋彊）ω

　　　∂　　　　　　の
二f証匹●▽（▽2f＋f）］＋▽2［兀●▽（

∂の
　）］
助

と書かれる．ここで，のはジオポテンシャル高度，匹

は地衡風（ベクトル）をあらわす．

　σは安定度の尺度で，σ・＝一（RT／ρ）・（∂1nθ／砂）

である．R，T，ρ，θは，それぞれ，乾燥空気の気

体定数，温度，気圧，温位であり1nは自然対数を示

す．また，▽二i∂／∂％＋j∂／ay，▽2＝∂2／∂％2十∂2／aγ2

である．右辺第一項は渦度のディファレンシャルア

ドベクションを表し，第二項は，温度移流のラプラ

シアン（▽2）を表す．この形式のω方程式は温帯低

気圧を調べるには分りやすい．

　しかし，ω方程式は他の形式にも書かれる．

Q＝（Q1，Q2）

一（（努）惑・▽T，一（男）讐・▽T）

によってQベクトルを定義すると（残は地衡風を

示す），ω方程式は
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（σw＋f潮ω一一2▽・Q

　となる．この導出には，温度風の式（地衡風の鉛直

シャーと水平温度傾度の関係式）が使われている．

　この形式だと，ある気圧面上のQベクトルから，鉛

直流を観察できる利便さがある．このケースでも中

緯度擾乱が梅雨前線帯に南下接近し上昇流を強化す

る過程がよく観察された．

　　なおQは水蒸気流速の記号にも使われる．（21，Q2

　も熱収支解析の記号で使われるから，その意味を混

同しないように．

7）メソスケールの細分類

　気象擾乱の空間的広がり空問（水平）規模（スケー

ル）という．擾乱の空間スケールは単なる大きさの

尺度ではなく，その力学的性質にも深く関係してい

る．擾乱の空問スケールの分類には種々の提案があ

るが，2000～2kmの範囲をメソスケールとすること

が多い．そして，メソα，メソβ，メソγスケール

を各々，2000～200km，200～20km，20～2kmと

細分する．梅雨前線帯，梅雨前線小低気圧や大きな

雲クラスターはメソαスケールに，小さな雲クラス

ターや大きな雲クラスターの内部構造はメソβス

ケールに，小さな雲クラスターの内部構造，積乱雲

や積雲はメソγスケールに対応する．しかしこれ

は，概念的な分類であり，数字にのみこだわっても

全く意味が無い．
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