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3．集中豪雨のモデルと予想一数値実験によるアプローチー

加　藤　輝　之＊

　1．はじめに
　日本の暖候期，特に梅雨期に起こった集中豪雨をも

たらす降雨域の形態としては線状構造を持つものが圧

倒的に多い．降雨域の風下部分では豪雨が持続し，時

には100mm　h－1を超える局地的な集中豪雨をもたら

す．2000年9月11日から12日にかけて発生した東海豪

雨はその典型だと言える．そのような線状構造を持つ

降雨域はメソ対流系の1つで，バックビルディング型

という積乱雲（降水セル）が繰り返し発生するシステ

ムにより維持している．バックビルディング型の維持

システムとは，既存の降水セルから見てまわりの環境

風の上流方向に，新しいセルが生成され，それが成長・

発達しつつ古いセルと併合して，線状構造を作る機構

である．その発生メカニズムとして，第1図に示した

ような降水域での雨滴蒸発による冷気外出流と環境風

との収束による新しいセルの発生（Fovell　andOgura，

1988），地形効果（WatanabeandOgura，1987）や第

2図に示したような準定常的な収束線での降水セルの
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繰り返し発生（Kato，1998）などが考えられている．

　計算機システムの進歩により，現在，気象庁では水

平分解能10kmのメソスケールモデルが現業運用さ

れ，日々の天気予報に用いられている．しかし，その

モデルでは降水セルスケール（水平10km以下）を解

像できないのでバックビルディング型の維持システム

を再現することはできない．気象研究所では雲解像モ

デルである非静力学メソスケールモデル（斉藤・加藤

1996）の開発・改良を行い，今までに集中豪雨をもた

らしたメソ対流系を数多く再現している（Kato，1998

など）．さらに，水平分解能2kmのモデルを用いるこ

とでバックビルディング型の維持システムをも再現す

ることに成功している．

　ここでは，梅雨期に集中豪雨をもたらす環境場につ

いてのレビューを第2節で，研究で用いた数値モデル

の説明を第3節で行う．集中豪雨の例として1998年8

月4日に新潟地方に数時間停滞することにより豪雨を

もたらしたメソ対流系（詳細についてはKato　and

Goda，2001とKato，2001を参照）について第4節で，

東海豪雨についての再現実験の結果については第5節

で述べる．
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第3図　西日本で見られる梅雨前線帯の南北方

　　　向の鉛直構造

　2．集中豪雨をもたらす環境場

　最初に，集中豪雨を発生させる環境場を見てみよう．

西日本で見られる梅雨前線帯の南北方向に見た鉛直構

造を第3図に示す．中国大陸から西日本にのびる湿舌

の範囲が梅雨前線帯に対応する．その梅雨前線帯下層

へ南から湿った暖かい気塊が供給されていて，その鉛

直の厚みは高々1km程度である．その上空は太平洋

高気圧の沈降場で乾燥していて，対流不安定な成層と

なっている．ただ，下層の高比湿気塊を凝結高度およ

び自由対流高度まで持ち上げてくれる外的要因がない

ために顕著な対流は発生しない．梅雨前線帯の北側に，

は大陸側の低温・乾燥域が広がり，西よりの風が支配

している．通常，梅雨前線帯の北縁に梅雨前線が解析

される．この前線の南北では温度差が小さく比湿の差

が大きいため，西日本で見られる梅雨前線は水蒸気前

線とも言われる（Matsumoto6砲1．，1971）．

　次に，豪雨の発生要因を考えてみよう．南側下層か

ら梅雨前線帯に流入する気塊の比湿（相当温位）が大

きくなればなるほど凝結高度および自由対流高度も低

くなり，集中豪雨が発生するポテンシャルは大きくな

る．そのような気塊が梅雨前線帯に流入すると，そこ

にあるわずかな上昇流でも対流が発生するため，対流

が梅雨前線帯の南縁で組織化され集中豪雨に結びつく

場合がある．．組織化されたメソ対流系の雲底高度は低

く，さらに，雲底下もほぼ飽和しているために雨滴の

蒸発はほとんど起こらない．そのため，水蒸気の凝結

による潜熱の放出（非断熱加熱）でメソ対流系の下層

に低圧部が作られる．その低圧部に向かって風の加速

が起こり，梅雨前線帯の南北方向にあるわずかな温度

傾度を強化し顕著な前線が前線帯の南縁に形成され

る．そのような場合，その前線を梅雨前線と解析する

ようである．通常，梅雨前線は梅雨前線帯の北縁に解

析されているので（第3図），前線が突然南方向に数100

km飛んだかのようになる．また，南よりの風が加速さ

れることによりメソ対流系に流入する水蒸気量が大き

くなり，豪雨の強化・維持につながる．

　上で述べたように梅雨期の環境下では雨滴の蒸発の

影響は小さく，豪雨にともなう冷気外出流はあまり見

られない．そのため，第1図で示したようなバックビ

ルディング型の維持システムは考えにくい．また，線

状の降雨域は海上からのびていることが多く，山岳の

影響も少ないと考えられる．よって，梅雨期に発生す

る豪雨に見られるバックビルディング型の維持システ

ムの多くは，梅雨前線帯の南側で形成した前線を準定

常な収束線だと考えると，第2図で示したようなもの

であると考えるのが妥当であろう．

　3．数値モデル

　集中豪雨の再現に用いた数値モデルは，気象研究所

の非静力学メソスケールモデルMRI－NHMで，完全

圧縮系のものである．音波の扱いについては水平・鉛
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第4図（a）1998年8月4月06時00分から08時50分までの気象庁現業用レーダーによる新潟付近
の降水強度分布の時系列．矢印は降水セルの移動を表す．（b）2km－NHMでの再現結果．

ベクトルは地上付近の水平風を表す．

直ともに陰解法とした．降水スキームとしては氷晶ま

で含む微物理過程（雲水，雨水，雲氷，雪，あられを

直接予報）を利用した．水平分解能は5kmと2kmの

ものを用いた．5km分解能モデル（5km－NHM）の

初期値・境界値は気象庁で現業に用いられている20

km分解能の領域モデルRSMの予想値を，2km分解

能モデル（2km－NHM）については5km－NHMの予

報値を内挿して与えた．2km－NHMにっいては移流

による差分誤差が大きいために風上値による移流補正

スキーム（Kato，1998）を用いた．

　集中豪雨をもたらすような発達した積乱雲の水平ス

ケールは10km以上あるので，2km分解能のモデルを

用いることでそのような積乱雲を解像することがで

き，メソγスケールの降水セルの動きや構造を解析す

ることができる

　4．新潟豪雨（1998年8月4日）

　4．1新潟豪雨の概要と発生過程

　1998年8月4日深夜から昼頃にかけて新潟地方で発

生した豪雨は新潟市で1時問降水量97mmを観測し，

各地で日降水量が200mmを超え，県内1万5千強の

世帯で床上・床下浸水があった．

　500hPaの高度場を見ても，上層の谷の通過は認め

られず，また，西方からの低気圧の東進も見られない．

気象庁の領域客観解析をみると，豪雨は弱い収束が存

在する梅雨前線帯上で南西方向からの下層の湿った気

塊および中層の乾いた気塊の流入で対流不安定が強化

されることにより発生したことが分かる（図には示さ

ない）．

　4．2　メソ対流系の維持機構

　気象庁現業用レーダーのデータを見ると，午前6時

34 “天気”49．8．
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頃から2－3時間，佐渡島の西方から新潟市付近にかけて

西北西一東南東の走向を持つ線状の降雨域がほぼ同じ

位置に存在していた（第4図a）．より詳しく見ると，

降水セルが風上で繰り返し発生し，バックビルディン

グ型の維持機構により降雨域が停滞していたことが分

かる．このバックビルディング型の維持機構を2km－

NHMでうまく再現することに成功した（第4図b）．

雨滴の蒸発が効かないため雲底付近の気圧が下がり，

下層の風速が5ms←1以上加速されたことと，梅雨前線

帯で下層収束がほとんどない北西側の領域に流れ込ん

だ高比湿気塊に対し対流活動で作られた低圧部の方向

に気圧傾度力が働き，その気塊が北西側から遅れて降

雨領域に流れ込んだことが水蒸気を長期間かつ大量に

降雨領域へ供給し，豪雨を維持させたと考えられる．

　4．3　メソ対流系の停滞メカニズム

　降雨域が同じ場所に停滞することで豪雨を発生させ

るのだが，バックビルディング型の維持機構だけでは

降雨域の停滞を説明することができない．すなわち，

降水セルが風上で発生したとしても，発生する位置・

問隔によっては降雨域も風下に移動してしまうことが

考えられる．よって，降雨域が停滞するには下層での

風の収束線が移動しない必要がある．通常，この停滞

は下層にある準定常状態にある顕著な冷気プールに

よって説明される．

　新潟豪雨のケースではどうだったのであろうか．豪

雨をもたらしたメソ対流系は第4図での時間以前にさ

らに佐渡島西方海上50km付近で発生した．その位置

で停滞するのではなく，当初10m　s－1程度の速度で東

進していた．対流活動により生じる下層収束は活動が

活発になるに従って強くなり，発生から2～3時間後，

第4図の位置でメソ対流系は停滞した．この下層収束

の強化により，収束線北側の下層風のメソ対流系に平

行な成分の風速が非常に弱くになった（第4図b）．

　停滞状態に達したときの下層の収束線を挟む両側の

温度差はわずか1度程度であり，非常に弱いもので

あった．また，収束線北側の冷気層の厚さも200m程度

とかなり薄く，温度差と冷気層の厚さから見積もるこ

とができる重力流による冷気域の広がる速度は非常に

遅い（2～3ms－1）．

　また，このケースでは西南西方向から下層に流入し

てくる気塊の比湿はかなり高く，そのため凝結高度も

100～200mとかなり低い．このことは冷気層の厚さが

薄くても凝結高度・自由対流高度に達しえることを意

味する．すなわち，収束線を挟む温度差が小さくても，
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第5図　線状の降雨域の構造．

下層の気塊は上昇して潜熱を放出することにより収束

線東側の冷気層の上を昇り続け，自由対流高度に達す

ることができる．以上から，収束線北側の弱い冷気層

が収束線の動きを止め，その収束線に高比湿気塊が流

入したことによりメソ対流系が停滞したと考えられ
る．

　収束線北側の冷気層は，雨滴の蒸発による冷却では

なく，西南西方向から下層に流入してくる気塊の温度

が高かったため相対的に温度が低くなったために形成

された．

　4．4　線状の降雨域の内部構造

　1つの降水セルが誕生し，発達・衰退する時間スケー

ルはスーパーセルといった特異なものを除いて1時間

程度である．また，降水セルの移動はおおよそ下層風

と中層風のベクトル和になり，新潟豪雨のケースでは

東方に約10～15m　s－1であった．そうすると降水セル

の一生で移動する距離は50km程度となり200kmを

越える降雨域を1つのバックビルディング型の維持機

構だけでは説明することができない．

　2km－NHMの結果を詳しく見ると第5図で示した

ような線状降雨域の構造が解析できた．降水セルの発

生は降雨域西方の先端だけでなく，準定常的な収束線

の複数の位置で起こり，バックビルディングによる降

水セルの発生が繰り返されていた．そういった複数の

対流システムが200kmを越える線状の対流領域を形

成していた．上層雲は風に流され層状領域を形成し，

全体の形態としては衛星画像から確認できるようなに

んじん状になっていた．

　5．東海豪雨（2000年9月11－12日）

　5．1東海豪雨を発生させた環境場

　最初に，東海豪雨を発生させた環境場を見てみよう．

第6図に当日9時の地上天気図を示す．秋雨前線は東

2002年8月 35



630 日本気象学会2001年度秋季大会シンポジウム「東海豪雨一自然・都市・人問の関わり一」報告

》媛灘　　　　　　　　　擢、ψ・鍵　　　　　　　　＼
　　　　　　　　　灘鋤　　～＿ノ

韓

改ooI）

き

一一蛸！
　　も
　　＼

　　竃

外
齋・

ア

第6図　2000年9月11日09時の地上天気図．
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第7図RSMで予想された豪雨発生前
　　　　（2000年9月11日3，6，9時の700hPa

　　　面の渦度分布と水平風ベクトル）．

北地方を横切って，日本海沿岸に解析されている．地

上温位・相当温位の南北傾度からその位置は妥当であ

ると思われる（図には示さない）．また，東海地方は台

風の縁辺の南東風が卓越している場となっており，そ

の南西風は海上から豊富な水蒸気をもたらしていた．

しかし，前線は日本海沿岸に存在するので，南西風に

よりもたらされる豊富な水蒸気は日本海側に存在する

前線を強化し，そこに豪雨をもたらすのではないかと

想像し得る．

　ここで，第3図に示した梅雨前線帯の南北鉛直構造

を思い出して欲しい．季節的に，中国大陸からのびる

湿舌は存在しないが，日本列島上に湿った領域があれ

ば梅雨期と同様な鉛直構造が存在したことになる．高

層天気図をみると確かに，湿った領域が日本列島上に

解析されている（第8図b参照）．梅雨期での豪雨と同

じだとすると，豊富な水蒸気が南からもたらされてい

たことからその領域の南縁（太平洋沿岸）で豪雨が引

き起こされたと考えることができる．

　次に，渦度移流の観点から擾乱の発生を考えてみよ

う．第7図にRSMで予想された豪雨発生前（3，6，

9時）の700hPa面の渦度分布を示す．A，B，Cで示

した3つの顕著な正渦度領域がある．強い正渦度（低

気圧循環）の存在する領域は上昇流を伴うと考えられ，

擾乱が発生・発達しやすい．Aは第6図で解析されて

いる秋雨前線に伴うもので，日本海沿岸にほぽ停滞し

ている．Bは上層の谷に伴うもので，水平スケールは

500kmを越え，朝鮮半島付近を東南東進している．し

かし，東海豪雨発生時においても，まだ日本列島に達

しておらず，豪雨発生に直接関係したとは考えられな

い
． Cは台風の縁辺を北北西方向に進んできたもので，

水平スケールは400km程度だがかなり強い渦度を

伴っている．その後，東海地方に達するとそこでしば

らく停滞した．以上から，東海豪雨の発生にはCで示

したメソスケールの正渦度の東海地方への流入が深く

関与していると考えられる．

　5．2東海豪雨の発生要因

　秋雨前線の南側が梅雨期の湿舌のように湿っていた

ことと，台風の縁辺を南南東から流入してきたメソス

ケールの正渦度が豪雨発生に関与していたと述べてき

た．ここでは，豪雨発生の要因となる下層の高比湿気

塊がどのように流入してきたか，日本列島上にどのよ

うにして湿った領域が生成されたかを相当温位の分布

から調べ，豪雨発生の要因を考察してみる．

　RSMが予想した900hPaと500hPa面の相当温位
の分布図を第8図に示す．第7図のCの正渦度領域と

第8図bのbで示した500hPa面の高相当温位領域と

がほぼ一致することが分かる．この一致は，正渦度領

36 “天気”49．8．
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2000年9月11日3，6，9，12時のRSMで予想された（a）900hPaと（b）500hPa面の相当温
位の分布と水平風ベクトル．

域にともなう上昇流が下層の高相当温位（水蒸気）を

上層に運んだためだと考えられる．この領域の日本列

島への流入が秋雨前線の南側に梅雨期の湿舌のような

状態を作り出したと考えられる．

　第8図bのb領域に遅れて，第8図aのaで示した

900hPa面の高相当温位領域が東海地方へ向かって移

動している．この領域がメソスケールの正渦度領域が

存在していた東海地方に達した時点（14時頃）で豪雨

が発生したと考えられる．この高相当温位領域がどの

ように作られたかは海上のためよく分からない．ただ，

台風の縁辺を移動してきたことから台風のアウターバ

ンドでの対流活動によって生じたものではないかと思

われる．

　5．3数値モデルによる再現実験

　東海地方に線状の降雨域が形成された後の16時から

17時にかけての1時問におけるレーダーアメダス解析

雨量分布を第9図aに示す．強い降雨域は東海地方以

外に，紀伊半島から紀伊水道にかけての領域と関東地

方にも見られる．地上天気図に解析されていた日本海

沿岸に停滞していた秋雨前線に対応する降雨は層状性

降雨のためかあまり強いものではない．

　第9図bにRSMで予想された同時刻の1時間降水

量分布を示す．顕著な降雨域は北陸地方を中心とした

日本海沿岸と四国南東部から南東方向にのびる領域に

予想されている．東海地方には5mmh－1程度の弱い降

水を予想しているだけである．RSMの予想がうまく
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　第9図2000年9月11日16－17時（1時間）の
　　　　　（a）レーダーアメダス解析雨量とア

　　　　　メダス地上風（b）RSMと（c）5
　　　　　km－NHMで予想された降水量と
　　　　　水平風ベクトル．

いかなかったのは，第3図で示したような湿潤域の南

縁で対流を発達させることができず，南東から流入し

た下層の高比湿気塊は日本海側の秋雨前線まで達し，

そこに強い降雨域を形成させたためである．

　5km－NHMが予想した1時間降水量分布を第9図

cに示す．初期値は表示した時間から7時間前のRSM

の予想値を内挿して与えているのだが，5km－NHM

の予想結果はRSMのものとかなり異なり，観測結果

とよい一致を示している．予想された日本海沿岸の降

雨は観測同様に弱く，紀伊水道や関東地方の強い降水

域もよく再現している．ただし，和歌山県沖の降雨域
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　　　（a）第9図bと同じ．ただし，紀伊
　　　半島の地形を除去．（b）第9図cと
　　　同じ．ただし，紀伊半島の地形を除
　　　去．

はRSMの予想結果に引きずられている．東海地方に

っいては，5km－NHMの予想結果は降水強度で見る

とよく一致しているが，観測では200kmを越える線状

の降雨域が存在する一方，予想では100km程度にすぎ

ない．

　どうしてRSMと5km－NHMで予想された降水分
布にこれほどの差が生じるのだろうか．両モデルの違

いはRSMが静力学平衡（鉛直流を予想しないで，連続

の式から判断）を用いている以上に，利用している降

水スキームに見ることができる．5km－NHMは第3

節に述べたように雲を解像できうる微物理過程を用い

ている一方，RSMは豪雨をもたらす積雲対流（対流性

降雨）についてはパラメタライズしている．この対流

性降雨についての扱いがRSMではうまくいっていな

いと思われる．

　5．4　線状の降雨域形成に対する地形の影響

　東海豪雨をもたらした線状の降雨域の南端は志摩半

島の少し南側の海上にあった．その位置では，直接，

湿った気塊が山岳に当たって上昇気流を作り降水セル

を形成するようなことはない．しかし，西側には標高

1500m級の紀伊山地が存在しているで，その地形が降
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水セル形成に少なからず影響しているのではないかと

考えられる．そこで，紀伊山地（北緯34．6度以南）の

地形をモデルから除去した実験を行ってみた．5km－

NHMだけで紀伊山地の地形を除去しただけでは初期

値に含まれる地形の影響が残ることが危惧されるの

で，RSMから紀伊半島の地形を除去し海面として実

行した．

　第10図に紀伊半島の地形を除去したRSMと5km－

NHMの予想結果を示す．RSMの予想結果は四国沖

の降雨域が消滅した以外はほぼ同じ結果となった．5

km－NHMの結果でも四国沖の降雨域は予想されてお

らず，四国沖の降雨域は紀伊半島の地形が強く影響し

ていたと考えられる．さらに，5km－NHMでは紀伊水

道周辺の降雨がかなり弱く予想されており，この降雨

についても地峡の影響を強く受けていると考えられ

る．東海地方に着目してみると，線状の降雨域は全く

予想されておらず，降雨域は地形を除去しなかった北

緯34．6度以北の鈴鹿山地付近にのみ見られる．このこ

とから，紀伊半島の地形が東海豪雨もたらせた線状の

降雨域形成に強く関与していると考えられる．

　以上から，山岳により地峡部分に収束が起こり，そ

の位置が正渦度場による上昇流域に当たっていたこと

と高比湿気塊の流入がともなったことが東海豪雨を発

生させたと結論付けられる．

　5．まとめ

　線状構造を持つメソ対流系の形成・維持について

は，米国中部では下層が乾燥しているので雨滴の蒸発

による冷気プール形成が寄与しているとされている．

しかし，特に梅雨期の日本の場合については，下層が

湿っていて雲底高度が低く，雨滴の蒸発はあまり影響

しない．特に，集中豪雨を発生させるような高比湿気

塊が流入するケースなどでは雲底高度は200m程度と

かなり低い．集中豪雨を発生させる要因としては，も

ちろん下層への高比湿気塊の流入は必要だが，さらに

不安定を解消させるための総観場の収束（例えば，停

滞している梅雨前線）の存在が重要である．東海豪雨

のようにメソスケールの正渦度領域の流入にともな

い，下層収束が形成されるケースなどもある．今回述

べたケースはさらに地形（地峡）の影響を強く受けて

いる．他にも，総観場の収束域の中に地形があると有

効に不安定が解消される事例が報告されている（Yo－

shizakiα‘zl．，2000）．

　もう1つ，重要なこととして集中豪雨は停滞前線の

100～200km南方で発生することがある．このことは，

停滞前線付近が第3図で示したような成層構造になっ

ているためで，南方から高比湿気塊が流入してくると，

その気塊は前線まで達しないでその前線の南側に存在

する湿った領域で活発な対流活動を引き起こし，豪雨

を発生させることがあるためである．この場合の多く

は，晴天の解露であるがごとく，不意打ちをくらうこ

とになるので防災上特に注意する必要がある．

　以上述べたように，非静力学メソスケールモデルの

初期値として総観場の収束や下層の高比湿気塊が実際

と比べても，もっともらしく与えられれば，集中豪雨

を予想できる可能性はかなり大きい．しかし，初期値

の解析に用いられる観測データは衛星データを除いて

ほぽ陸上に限られる．下層の高比湿気塊は海上で作ら

れ，さらに多くのケースではメソ対流系は海上で形成

するので，もっともらしい初期値を現状の手段で作り

出すことはかなり困難である．今後，的確に集中豪雨

を予想するためにも多種な衛星データ利用や4次元

データ同化の手法の導入が望まれるところである．
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4．東海豪雨災害と新たな防災課題

河　田　恵　昭＊

　1．まえがき

　2000年9月11日から12日にかけて東海地方を襲った

集中豪雨は，愛知県を中心とした地域に大きな被害を

もたらした．とくに，名古屋市北部を庄内川に沿って

流れる二級河川新川では，河口から16km上流地点の

名古屋市西区あしわら町では，左岸堤防が100mにわ

たり破堤した．また，他の区域においてもポンプの排

水能力を上回る雨水流出により内水氾濫が発生し，新

川流域では氾濫面積19km2に及ぶ深刻な浸水被害を

出した．また，名古屋市内も市域の37％が1時間の降

雨強度93mmの豪雨によって浸水した．この水害に

よって，愛知県では約60万人の住民に避難勧告が発令

された．事業所の浸水被害を加えると約8，500億円に及

ぶ甚大な被害となり，深刻な傷跡を残した．

　2．降雨の概要

　9月3日にマリアナ諸島付近で発生した台風14号

は，12日3時には那覇市の東南東にあり，935hPaと非

常に強い勢力を保ちながらゆっくりとした速度で西に

進んだ．一方，第1図の天気図やひまわりの画像から

わかるように，本州には秋雨前線が停滞し，この前線

に向かって台風から暖かく湿った空気が多量に流れ込

み，東海地方の大気の状態は非常に不安定になった．

このため，庄内川・新川流域では，11日未明から記録

的な豪雨となり，名古屋地方気象台は，11日19：00に
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第1図　台風と秋雨前線を示す天気図（a）とひまわ
　　　　りの画像（b）．
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