
１．はじめに

集中豪雨や豪雪が起こるとき，豪雨・豪雪域の周辺

にメソスケールの収束場がしばしば検出される．この

ことは1960年代に行われた「北陸豪雪特別研究」や

「梅雨末期集中豪雨特別研究」で指摘された．Matsu-

moto and Ninomiya（1965）は気象官署の観測デー

タにフィルター操作をほどこし，豪雪域において低圧

部を伴うメソβスケールの擾乱が存在することを示

した．さらにMatsumoto et al.（1967）は高層観測

資料から渦度と発散場の解析を行い，豪雪を発生させ

るメソスケール擾乱が10 s オーダーの収束場を

伴っていることを示した．同じようなメソβスケー

ルの擾乱は梅雨末期の豪雨においても検出された

（Matsumoto and Akiyama 1967）．近年の豪雨にお

いても，雨域周辺にメソスケールの収束場が検出され

る例は多くある（Watanabe and Ogura 1987；三隅

2006など）．

一般に下層空気の収束は降水を強化すると考えられ

ている．その理由として，次の３つが挙げられる．１

つめは，下層空気の収束が局所的に大気を不安定化さ

せ，積乱雲を発生させる引き金になることである．こ

の効果は数値モデリングにより多くの研究者が調べて

いる（Chang and Orville 1973；Chen and Orville

1980；Tripoli and Cotton 1980など）．２つめの理

由は，下層空気の収束によって積乱雲に水蒸気が供給

され，より多くの水が凝結することである．Crook
 

and Moncrieff（1988）によると，収束場がない場合

スコールラインからの降水は約40％減じる．またXin
 

and Reuter（1996）や Shepherd et al.（2001）は下

層空気の収束による上向き水蒸気フラックスが，積乱

雲からの降水を増加させることを示している．３つめ

の理由は，雲物理的な効果によって降水効率が増加す

ることである．Takeda et al.（1976）は尾鷲市周辺

の降水について雨滴粒径分布の観測を行い，上陸する

積乱雲が，それとは違う粒径分布をもつ下層雲を雲内

に取り込むことによって，降水効率が増すと考察して

いる．しかしこのような雲物理的な効果に着目した研

究はその後あまり進展していない．その理由は，観測

が困難であるとともに，数値シミュレーションにおい
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ても詳細な雲物理過程を取り扱うことが困難なためで

ある．

雲物理過程をパラメタライズせず，粒径分布の変動

を直接計算する方法は，「スペクトル微物理」あるい

は「ビン法」などと呼ばれている．Takahashi

（1976）は氷相過程を含む先駆的なビン法雲物理モデ

ルを開発した．またShiino（1983）は暖かい雨の降

水形成を議論している．1990年代にはChen and
 

Lamb（1994），Khain and Sednev（1995），Reisin
 

et al.（1996）などがそれぞれ氷相過程を含んだ独自

のビン法雲物理モデルを発表しており，最近では計算

機の発展により３次元雲解像モデルに組み込まれるよ

うになってきた（Takahashi and Shimura 2004；

Lynn et al. 2005など）．

本研究では，２次元軸対称モデルに組み込んだビン

法雲物理モデルを用いて，下層空気の収束が，日本の

暖候期に発達する積乱雲の降水形成に及ぼす影響を調

べる．下層空気の収束が積乱雲の発生に及ぼす，いわ

ゆるトリガー効果については本研究では議論せず，む

しろ水収支や降水機構に及ぼす効果に注目する．特に

収束場によって形成される下層雲の役割に注目し，そ

れが積乱雲の水収支および降水形成過程に及ぼす重要

性を指摘する．

２．数値モデル

2.1 ビン法雲物理モデル

数値実験で用いる雲物理モデルは，文献に基づき著

者らがコーディングしたもので，詳細は三隅・圓山

（2004）に書かれている．ここではいくつかの重要な

過程についてその取り扱いを述べる．モデルでは雲を

構成する粒子を水滴，氷晶，雪片，霰の４つのカテゴ

リーに分ける．凍結雨滴や雹のカテゴリーは無いが，

これらは霰カテゴリーで扱う．水滴は密度1g/cmの

球，氷晶は軸比0.05の回転楕円体で密度は0.45～0.9

g/cm，雪片は氷晶の併合体で密度0.1g/cmの球，

霰は密度0.4g/cmの球を仮定する．

雲核として働くエアロゾルの大きさは多くの場合１

μm以下であり（Zhang et al. 2006），その凝結成長

は極めて短い時間で起こるので，その過程を物理的に

取り扱うには非常に細かい時間ステップが必要とな

る．計算の効率化を図るため，雲粒の発生を簡単なパ

ラメタリゼーションで表現する． Hall（1980）に

従って活性化される雲核の個数を過飽和度で診断し，

平均質量が6.54×10 g（直径５μmの水滴の質量）

となるような指数分布で初期雲粒を発生させる．日本

周辺に発生する積雲の雲粒数密度がおおよそ100個/

cm～1000個/cmの範囲にあることから（Ichimura
 

et al. 1980；Harimaya et al. 2004；Nakajima et
 

al. 2005），発生する雲粒数密度が500個/cmを超え

ないよう制限をかける．氷晶核が活性化される過程に

ついては，空気塊において新たに形成される氷晶の個

数をMeyers et al.（1992）の経験式で診断する．初

期氷晶の質量はモデルで取り扱う最小の値（1.598×

10 g）とする．水滴または氷粒子が，凝結・昇華成

長または蒸発する速度は，粒子表面での相変化に伴う

潜熱の出入りと，熱伝導とが常に平衡しているという

仮定で解くことができ，その取り扱いはReisin et al.

（1996）と同じである．

異なる数密度関数をもつ粒子が併合することによる

数密度の変化率を，確率併合方程式（stochastic col-

lection equation）を用いて計算する．このモデルで

は水滴，氷晶，雪片，霰の４種類の雲粒子を取り扱っ

ており，異なる種類の雲粒子が併合したときに，生成

される新しい粒子がどのカテゴリーに属するかをルー

ルで決めておく必要がある．基本的ルールとしては，

違うカテゴリーの粒子が併合した場合，質量の大きな

粒子の属性をもつこととするが，大きな過冷却水滴が

小さな氷粒子と衝突した場合は霰を形成するものと

し，また氷晶が他の氷粒子を捕捉した場合は雪片を生

成するものとする．雨滴同士が衝突するとき，両者は

併合するか，さもなければ分裂する．雨滴の衝突分裂

は雨滴粒径分布を支配する極めて重要な物理過程であ

る．衝突分裂はLow and List（1982a,b）の実験式に

従いFeingold et al.（1988）が導入した式で計算す

る．また霰のライミングに伴う２次氷晶の形成を

Mossop（1978）の式で表現する．水滴の凍結はBigg

（1953）の実験式を外挿して用いる．直径100μmよ

り小さい水滴は，凍結した後に氷晶カテゴリーへ，そ

れ以外は霰カテゴリーに加える．氷粒子の融解による

質量の変化率は，融解によって解放される潜熱の熱伝

導と水蒸気拡散がバランスすると仮定することによっ

て解ける（Mason 1971）．氷粒子が融解するとき分

裂が起こることも報告されているが（Fujiyoshi and
 

Muramoto 1996），様々なタイプの氷粒子について

その定式化は難しく，ここでは１個の氷粒子が同じ質

量をもつ１個の水滴を形成するとする．例えば，氷粒

子の30％が融解している状態を，同じ質量をもつ70％

の氷粒子と30％の水滴が共存するものとして扱う．水
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滴の落下速度はBeard（1976）の式，氷粒子の落下

速度はLocatelli and Hobbs（1974）の経験式を用い

る．

2.2 力学モデル

積乱雲の数値シミュレーションには空間３次元の力

学モデルを用いることが望ましいが，雲物理過程を詳

細に取り扱う場合，計算機の容量や計算速度の制限が

あるため，本研究では２次元の力学モデルを用いる．

２次元軸対称モデル（axi-symmetric model）は，シ

アーのない環境における孤立した積乱雲について，空

気の運動を３次元的に取り扱うことができる．

２次元軸対称座標系における非弾性系の空気の運動

方程式はSoong and Ogura（1973）に与えられてい

る．メソスケールの収束場を導入するため，渦度方程

式の各項をメソスケール場における値（高度のみの関

数）と，雲スケールの運動によるメソスケール場から

のずれに分け，Chen and Orville（1980）と同様の近

似を用いて計算する．予報される渦度から，Soong
 

and Ogura（1973）と同様にポアソン方程式を解いて

流線関数を診断し，速度成分を求める．得られた速度

成分にメソスケールの速度を加えて領域の速度場を求

め，温位および水物質の予報方程式を解く．このモデ

ルでは，メソスケールの運動場が時間変化しないと仮

定している．メソβスケールの大気現象の時間ス

ケールが10時間程度とすると，１時間程度のシミュ

レーションにおいてこの仮定は成り立つと考えられ

る．

2.3 計算スキーム

雲物理の計算では，数密度関数を質量別のビンに含

まれる粒子の個数で表現する．各ビンの境界の質量が

２ 倍ずつ増えていくように区切る．Reisin et al.

（1996）やLynn et al.（2005）では，L＝１として計

算を行っているが，L＝１を用いたビン区分と L＝

0.5を用いたビン区分とで，試験的に孤立した積乱雲

のシミュレーションを行ったところ，降水効率が前者

で33％，後者で27％となり，L＝１を用いたビン区分

では積乱雲の降水効率をやや過大評価してしまうこと

がわかった（計算は後述するケースB0と同じ大気条

件で行った）．ここでは計算の精度を上げるため，

L＝0.5としてビンを69個に区分した．最小の粒子の

質量を1.598×10 kg（直径3.125μmの水滴に相

当），ビンの上端を3.883×10 kg（直径9.05mmの

水滴に相当）とする．水滴，氷晶，雪片，霰の数密度

の予報式を，各ビンに含まれる粒子の個数N と質量

M の差分方程式に変換し，予報式を連立させる．こ

の方法は２モーメント法と呼ばれ，数密度関数を精度

よく求めることができる．凝結・昇華成長については

Reisin et  al.（1996）のスキーム，併合方程式は

Tzivion et al.（1987）のスキーム，雨滴の衝突分裂

についてはFeingold et al.（1988）のスキームを用い

る．積分の時間ステップは２秒とする．

２次元軸対称モデルの数値解法は，Soong  and
 

Ogura（1973）と同様である．ただし彼らが用いてい

るmodified upstream法は極めて安定で，かつ物理

量が完全に保存する反面，１次の精度であり数値拡散

が大きいという欠点がある．modified upstream法に

おける数値拡散を減少させるため，Smolarkiewicz

（1984）の修正スキームを用いる．この方法は数値拡

散を減少させるための「逆拡散速度」（anti-diffusive
 

velocity）を計算し，風上差分による計算結果を補正

するものである．しかし逆拡散速度そのものが連続の

式を厳密には満たさないため，円筒座標の中心軸に非

実際的な計算結果が生じた．そこで水平移流について

はSmolarkiewiczの逆拡散速度が連続の式を満たす

よう修正して用いる．境界条件もSoong and Ogura

（1973）と同じであるが，境界で反射する重力波が計

算結果に及ぼす影響を避けるため，側方境界および境

界上端から内側10格子について，渦度に係数0.01s

のレイリー摩擦を加える．計算領域は水平方向・鉛直

方向に20kmとし，格子間隔は r＝ z＝400mとす

る．

2.4 初期条件

大気の初期状態として，日本において積乱雲が発生

する典型的な大気環境である梅雨期，および夏の太平

洋高気圧下における雷雲発生の条件を選択する．１つ

は2000年６月24日09時の鹿児島における高層データで

（第１図a），梅雨前線の影響下にありかつゾンデ放球

後に強い降雨が観測された事例の中から抽出されたも

のである．この時刻において鹿児島市は梅雨前線の南

側にあり，ゾンデ放球４時間後には54.5mmの降雨

が記録されている．衛星画像によると鹿児島はメソα

スケールの雲クラスターの西側に位置していた．高度

5kmより下層では，相当温位θと飽和を仮定した相

当温位θ がほぼ直立するとともに，両者が接近して

いて，湿潤中立に近い成層であることを示している．

雷雨発生の指標である持ち上げ示数（Lifted Index）

は－1.8Kであった．Ogura et al.（1985）によると，

九州における豪雨時の持ち上げ示数は－2Kが典型で
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あり，この事例はその値に近い．θの分布から，高度

1.2～2.0km，2.2～3.4km，5.5～5.8kmに対流不

安定層があり，これらの層は大規模上昇流によって持

ち上げられれば対流が発生し得る．また高度6kmよ

り上は著しく乾燥している．梅雨期においてしばしば

上層に乾燥空気が流入することはKato（2006）など

が指摘している．

夏の雷雲期における大気状態として2000年７月３日

21時における館野の高層データ（第１図ｂ）を選択し

た．この日関東地方は太平洋高気圧下にあり，下層が

著しく乾いている．衛星画像によると北関東に数個の

積乱雲と思われる背の高い雲が見られた．この時刻の

持ち上げ示数は－2.6Kであり，梅雨期の事例よりも

不安定が強く，高度5kmより下ではθ の傾きが非

常に大きい．対流不安定層は小さい凸凹を除くと，高

度1.5～2.4kmの層および5.0～5.8kmの層にある．

この時刻には茨城県北部の大子町で10mmの雨が観

測されている．数値モデルの初期条件としてこれらの

気温，気圧，湿度を水平方向に一様に与える．

メソスケール収束場として，地上から高度1.6km

で一様な水平収束があり，高度1.6km～5.2kmでは

発散場をもつような風をモデルの初期状態に重ねた

（第２図）．この収束・発散のプロファイルは，それぞ

れの高層観測地点において解析されたものではなく，

梅雨期の豪雨時に見られる風の収束・発散プロファイ

ルを簡単にして与えたものである．具体的には，平成

16年新潟・福島豪雨時および福井豪雨時における気象

庁領域数値予報モデル（RSM）の初期値から，2004

年７月13日09時における38N, 139Eの発散プロファ

イルと，2004年７月18日09時における36N, 136Eの

発散プロファイルを作成し，両者に共通に見られた特

徴（地表付近に収束場，高度1500mより上層に発散

場）を単純化した．現実の積乱雲が発達する場におけ

る収束・発散場のプロファイルには様々なものあると

考えられるが，発散場のプロファイルをいろいろに変

第１図 温位（θ），相当温位（θ），飽和を仮定した時の相当温位（θ ）の鉛直プロファイル．（a）2000年６
月24日９時の鹿児島，（b）2000年７月３日21時の館野．

第２図 メソスケール運動に伴う発散場の鉛直プ
ロファイル．
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えて積乱雲の降水を調べたXin and Reuter（1996）

の研究によると，収束・発散場が及ぼす影響の本質は

プロファイルの形ではなく，雲底からの水蒸気 flux

の大小にある．そこで本研究ではプロファイルの形を

第２図のように固定し，下層収束の強さを０から10

s まで５段階に変えて雲に流入する水蒸気量を調整

する．収束場によって高度0.4km～5.2kmにメソス

ケール上昇流が生じ，その最大値は0.17m/sである．

夏期の雷雲を想定したケースについても，梅雨期の積

乱雲と比較するため，全く同じ収束・発散のプロファ

イルを与える．この研究では積乱雲の発生過程は議論

しないため，半径2km，厚さ1kmの人為的なサー

マルを与えて雲を発生させる．

計算ケースを第１表に示す．大気の初期状態を第１

図の２通りに，下層空気の収束の強さを５段階に変

え，10通りの計算を行う．梅雨期の大気条件における

計算ケース（以下「梅雨ケース」と呼ぶ）をB0～

B100，夏の雷雲期の計算ケース（以下「雷雲ケース」

と呼ぶ）をR0～R100で表記する．計算時間は梅雨

ケースで60分とし，雷雲ケースではやや積乱雲の寿命

が長くなったため75分まで計算を行う．

３．計算結果

3.1 概要

各計算で初期擾乱として与えたサーマルをきっかけ

に上昇流が発達した．第３図は梅雨ケースと雷雲ケー

スの計算開始後20分における，メソスケール収束の最

も強い事例（B100，R100）について，風ベクトルお

よび雲粒子混合比の鉛直断面図を示している．ケース

B100では高度１～3kmに下層雲が広がっている．こ

の層は対流不安定であり（第１図a），メソスケール

上昇流によって飽和し，不安定が顕在化して広い範囲

に雲が形成されたと解釈できる．この後梅雨ケースで

は上層に霰が形成され，地上に降雨をもたらした後60

分には積乱雲はほぼ衰弱した．一方雷雲ケースでは，

形成された積乱雲は全般に上昇流が強く，雲頂高度が

12kmに達している．また梅雨ケースに比べて氷粒子

の混合比が増している．ただし梅雨ケースで見られた

ような下層雲の発達はない．第４図に各計算ケースの

積算地上雨量の分布を比較する．梅雨ケース，雷雲

ケースともにメソスケールの収束が強いほど地上の降

水量は増加する．一方雷雲ケースでは降水量は小さ

く，主として雲の中心付近で増加している．

第３図 梅雨ケース（B100）および雷雲ケース（R100）の，計算開始後20分における風ベクトル，水滴の混合
比（実線），霰の混合比（破線），および氷晶＋雪片の混合比（陰影上の白い実線）の鉛直断面図．等値
線は0.1g/kg，0.5g/kg，1g/kg，2g/kg，…の順に描かれている．

第１表 計算ケース．

ケース 大気条件
地表のメソス
ケール収束値
(×10 s )

B0 2000/06/24/09 0

B025 2000/06/24/09 0.25

B050 2000/06/24/09 0.5

B075 2000/06/24/09 0.75

B100 2000/06/24/09 1.0

R0 2000/07/03/21 0

R025 2000/07/03/21 0.25

R050 2000/07/03/21 0.5

R075 2000/07/03/21 0.75

R100 2000/07/03/21 1.0
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梅雨ケースにおける降水形成過程を概観するため，

ケースB100の，雲頂付近における雲粒子の粒径分布

を示す（第５図）．10分には直径6μm付近に雲粒数

濃度の極大値があり，最大粒径は50μm程度である．

20分には雲頂高度が7000mに達し，周囲の気温は

－13℃まで下がるが，大部分が過冷却水滴である．水

滴の粒径は1mmを超え，すでに雨滴が形成されてい

る．存在する氷晶の粒径は小さく，主として暖かい雨

による降水形成が起こっていると解釈できる．氷晶は

２つの別々のサイズ域に出現している．１つは約3

μmで，初期氷晶に対応する．もう１つは20μm

～150μmで，雲粒数濃度が比較的高い粒径に対応し

ており，雲粒の凍結による氷晶生成を示唆している．

ただしこの時刻における氷晶の数濃度は雲粒より４

オーダーも小さく，高々10 個/cm（空気１ に１

個）程度である．30分になると粒径が1mm以上の霰

が出現する．これらは初めから大きな粒径をもってい

ることから，氷晶が成長したものでなく，雨滴の凍結

によって生成されたものである．

第６図は雷雲ケース（R100）の雲頂付近における

雲粒子の粒径分布である．初めの10分で雲頂高度は5

kmに達する．この時刻の最大雲粒粒径は100μmを

少し超えている．15分には雲頂が8.2kmで，雲粒の

最大粒径は500μmである．また氷晶と霰が生成され

ている．氷晶は3.5μm程度の極めて小さいものと，

20～200μmのやや大きいものに分かれている．前者

は初期氷晶，後者は雲粒の凍結によって生じたものと

考えられる．同じ時刻の氷晶の数密度は梅雨ケースよ

り１オーダー大きい．これは雲頂高度がより高く，雲

頂の気温がより低い（－23℃）ためである．一方霰は

90～500μmの粒径をもち，明らかに水滴の凍結に

よって生じたものである．20分には雲頂は9.4kmで，

霰の最大粒径が800μmに達する．一方200μmを超

える過冷却水滴は著しく減じ，水滴から霰への変換が

起こっていることを示唆する．このように雷雲ケース

では，融解直径500μmを超えるような大きな降水粒

子は主として霰の成長によって形成されており，氷相

過程による降水形成が卓越している．

第４図 地上雨量の水平分布．上図は梅雨ケース
（60分積算），下図は雷雲ケース（75分積
算）．

第５図 中心軸の雲頂付近における，雲粒子数密
度の粒径分布（ケースB100）．
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3.2 水収支の解析

モデルの計算領域は水平方向に20kmであるが，本

研究では１個の積乱雲の空間スケールに対応した水収

支の解析を行う．すべてのケースにおいて積算雨量が

0.1mm以下となる半径6.4kmを境界とする円筒領

域を「領域Ⅰ」と呼び（第４図），この円筒内におけ

る水収支に着目する．

まず始めに領域Ⅰを水平平均した量の時間・高度分

布図を示す（第７図）．B100とR100の大きな違いは

雲スケールの鉛直風速（w’）のパターンに見られる．

雷雲ケース（R100）では初めの上昇流が弱まる20分

以降，下層で上昇・下降が交互に繰り返す．一方梅雨

ケース（B100）では地表～2kmの層は常に上昇流で

ある．B100では下層雲が形成されているとともに

（第３図），下層雲に対応して正の温位偏差が生じてお

り（図は省略），凝結による潜熱解放によって上昇運

動が維持されているものと解釈できる．B100下層の

上昇流の強さは０～0.3ms で，メソスケール収束場

に伴う上昇流と同等かやや強い．下層の上昇流に伴っ

て，地上付近に水蒸気収束が生じている．雷雲ケース

もまた下層は対流不安定であるが，比較的乾いている

ために下層雲が形成されず，水蒸気収束の値も小さ

い．雲粒子の混合比に目を転じると，両方のケースと

も大きな粒子は積乱雲の上層で生成され，時間ととも

に落下している．梅雨ケースでは積乱雲から降ってく

る大きな粒子（雨滴）と収束で生成される小さな粒子

（雲粒）が下層で共存する．降水粒子の成長速度は高

度４～6kmの積乱雲の中心部で大きな値を示すとと

もに，高度2km以下の下層雲の中にももう１つの

ピークがあり，ここでも活発な雨滴の併合成長が起

こっていることを示している．一方R100では降水形

成は高度4kmより上層で起こり，下層での雨滴の成

長率は小さい．

降水粒子の粒径別混合比の鉛直断面図（図なし）に

よると，ケースB100ではまず積乱雲の中心付近の下

層で，やや遅れて積乱雲の周辺部の下層で雨滴と雲粒

が共存する状態になっていった．これに対応して，降

水粒子の併合成長率の高い領域が，積乱雲の中心付近

から周辺へ時間とともに広がっていった．一方ケース

R100では，下層で雨滴と雲粒が共存する場所は積乱

雲の中心付近に限られていた．

領域Ⅰにおいて，計算開始から終了まで積分した正

味の水蒸気流入量を FV，水蒸気の増分を SV，総凝

結量（水蒸気から氷への相変化も含む）を C，雲粒

子の蒸発・昇華量を E とすると，次のような関係式

が成立する（Ferrier et al. 1996）．

＝ ＋( － ) （1）

右辺第１項は正味の大気加湿量，第２項は正味の凝

結量を示す．各ケースについて，SV を計算終了時と

初期状態との水蒸気量の差から求め，また FV，C

および E を時間ステップ毎のモデルの出力値を積分

して計算した．なおこのモデルでは地表面からの蒸発

による水蒸気供給を考慮していないので，FV は横か

らの水蒸気の流入に対応している．また比較のため，

メソスケールの運動場から期待される，領域Ⅰへの単

位面積当たりの水蒸気流入量を次の式で計算する．

＝－ ρ ( ) （2）

T は計算時間，Zはモデルの上端までの高さ，ρと

第６図 第５図と同じ．ただしケースR100．
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第７図 ケースB100およびR100の，領域Ⅰを水平平均した量の時間・高度分布図．上から順に雲ス
ケールの鉛直風速（ms ），雲スケール運動による水蒸気収束量（mg m sec ），雲粒子
（水滴・氷を含む）のサイズ別混合比（g kg ），降水粒子（融解直径100μm以上の粒子）
の混合比増加率（mg kg sec ）である．
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は空気密度および基本場の水蒸気混合比，DIV(z)

は第２図に与えられる各層のメソスケール水平発散で

ある．

まず第８図にFVとFV の関係を示す．なおすべ

ての量は，領域Ⅰの底面における単位面積の値に変換

してmmで表記している．グラフが単調増加するの

は，FVがFV を含んでいることが一因であるが，

増加の仕方は梅雨ケースと雷雲ケースで大きく異な

る．雷雲ケースでは近似直線の傾きが0.95で１に近

く，メソスケール運動の効果のみによって積乱雲への

水蒸気流入が増加していると解釈できる．一方興味深

いことに，梅雨ケースでは傾きが1.26で，メソスケー

ル収束場から期待される以上の水蒸気が領域Ⅰに流入

する．これはメソスケールの収束が強いほど雲スケー

ルの運動も強化され，より多くの水蒸気が積乱雲に取

り込まれることを示している．

第９図に領域Ⅰの加湿量（SV），正味の凝結量

（C－E），積算雨量（R）と水蒸気流入量（FV）の関

係を示す．これらの関係は直線で近似できる．雷雲

ケースではSVの傾きが大きく，（C－E）の傾きが小

さい．これは収束場によって領域Ⅰに流入する水蒸気

第８図 メソスケールの運動に伴う水蒸気流入量
（FV ）と，領域Ⅰの正味水蒸気流入量
（FV）との関係．

第９図 領域Ⅰにおける正味の水蒸気流入量
（FV）と，（a）正 味 の 大 気 加 湿 量
（SV），（b）正 味の凝結量（C－E），
（c）総降水量（R）の関係．梅雨ケース
の結果を■，雷雲ケースの結果を○で示
す．破線は近似直線である．

下層空気の収束による積乱雲の降水強化 575

2008年7月 43



が増えても，主として大気の加湿に使われ，凝結量は

あまり増えないことを示している．一方梅雨ケースで

は逆に（C－E）の傾きの方がSVの傾きより大きく，

水蒸気の増分がより多く凝結に使われることを示して

いる．雨量も，梅雨ケースではFVの増加に比例して

増えていくが，雷雲ケースではほとんど増えない．R

をCで割ることにより降水効率を計算すると，雷雲

ケースでは３％～９％，梅雨ケースでは27％～31％の

範囲にあった．

次に領域Ⅰにおける降水粒子の生成プロセスを検討

する．降水粒子を融解直径100μm以上の粒子で定義

し，降水粒子の生産量（質量の増加量）をプロセス別

に時間積分し，領域Ⅰ全体について合計した．その結

果を第10図に示す．梅雨ケースの雲では水滴の併合

（P ）の寄与が圧倒的に大きく，過冷却水滴のライ

ミング（P ）は降水粒子の生産にほとんど寄与して

いない．このことは暖かい雨が梅雨ケースの降水形成

に本質的であることを裏付ける．メソスケール収束が

強くなるとP が増し，降水生産量が増える．雨滴

の蒸発はメソスケール収束の影響をほとんど受けな

い．一方雷雲ケースでは，水滴の併合（P ），過冷

却水滴のライミング（P ）および氷粒子表面への水

蒸気の析出（P ）が降水粒子の生産に大きな寄与を

している．ただし雨滴の蒸発（P ）と氷粒子の昇

華（P ）が活発で，生産された降水粒子の半分以上

が失われてしまう．梅雨ケースと同様に，メソスケー

ル収束が強いほど降水生産量が増える傾向があるが，

特定のプロセスの寄与が増すのではなく，あらゆるプ

ロセスの寄与（蒸発と昇華は負の寄与）が少しずつ増

している．

４．議論

まず始めに本研究の計算結果を第11図のようにまと

める．図示された式は，第８図および第９図で得られ

た近似式からFVを消去し，FV で示したものであ

る．メソスケールの収束場からFV （mm）の水蒸

気が供給された場合，梅雨ケースでは積乱雲への正味

の水蒸気流入量の増分がFV の1.26倍になった．こ

れはメソスケール収束によって下層の対流不安定が顕

在化し，下層雲が形成されて循環がつくられ，より多

くの水蒸気が積乱雲に取り込まれるためであると解釈

できる．雷雲ケースでは，比較的下層が乾燥している

ため下層雲が形成されず，積乱雲に流入する水蒸気の

増分はメソスケール収束場から期待される値とほぼ同

等である．また梅雨ケースでは流入した水蒸気の大半

が正味の凝結に使われるが，雷雲ケースではむしろ大

気を加湿する効果が支配的である．降水効率は梅雨

ケースでは27％～31％の範囲にあるが，雷雲ケースで

は３％～９％である．結果として，梅雨ケースでは

FV の50％が雨量の増加に寄与するが，雷雲ケース

ではその効果はほんの６％であり，メソスケール収束

が降水増加に及ぼす効果は両者で約８倍異なる．梅雨

ケースにおける降雨の増幅は，主に水滴の併合過程が

第10図 領域Ⅰにおける，降水粒子（融解直径
100μm以上の粒子で定義）の質量増加
に対する各プロセスの寄与．P は雨
滴の蒸発，P は氷粒子の昇華，P
は雨滴表面への水蒸気の凝結，P は
雲粒の併合，P は氷粒子表面への水蒸
気の析出，P は過冷却水滴の着氷，

P は氷粒子の併合を示す．（a）梅雨
ケース（60分積算），（b）雷雲ケース
（75分積算）．
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活発化されることによって生じていたが，雷雲ケース

では特定のプロセスの強化はなかった．なお水収支解

析は，領域の取り方によって値が変わるが（二宮・秋

山 1976），領域Ⅰをより狭く設定しても，第11図の

結果は大きくは変わらなかった．

本研究で強調されるのは，収束場によって形成され

る下層雲の２つの重要な役割，すなわち下層に循環を

つくってより多くの水蒸気を積乱雲に取り込むこと，

および雨滴の併合成長を活発化させることである．梅

雨期の積乱雲は周囲を背の低い雲で囲まれていること

が多いが，それらもまた強い降雨の形成に無視できな

い働きをしていることが示唆される．ただしここで用

いた数値モデルには様々な仮定や制約があるため，得

られた結果がそのまま正しいとは言い切れない．そこ

で過去の観測や数値モデル研究と比較して計算結果の

妥当性を検証し，得られた結果の適用範囲を考察す

る．

まずシミュレーションの妥当性を雲物理の観点から

議論する．本モデルの計算では，梅雨ケースと雷雲

ケースで降水形成過程に大

きな違いが見られた．梅雨

ケースでは暖かい雨による

降水形成が卓越し，上空で

は雨滴の凍結によって霰が

生成した（第５図）．一方

雷雲ケースでは，水滴の併

合成長に加え，氷相過程も

また降水形成に寄与してい

た（第６図）．梅雨期の積

乱雲の構造については，

Takahashi et al.（2001）

が鹿児島でビデオゾンデに

よる観測により調べている．

彼らの結果によると，雲頂

高度約9kmの通過性の対

流雲では，０℃～－15℃層

に大きさ0.2mm～3mmの

凍結雨滴（Frozen drop）

が多く見られ，上空では霰

と氷晶が多く存在してい

た．凍結雨滴の存在は本研

究の計算結果と整合してお

り，暖かい雨によって雨滴

サイズまで成長した水滴が

上空に運ばれて凍結していることを示唆している．一

方彼らが観測したより背の高い，雲頂12kmに達する

別の対流雲では，上空には凍結雨滴の他に多量の氷晶

や霰が存在しており，氷晶の少なかった本研究の梅雨

ケースの結果とは幾分異なる．村上ほか（2005）によ

る梅雨期の航空機観測では，高度12km付近に多量の

氷晶を検出するとともに，雪粒子の融解による降水形

成が示唆されており，本研究の梅雨ケースにおける降

水機構とは異なっている．おそらく梅雨期の積乱雲

は，雲頂高度10kmを超える背の高いものと，雲頂高

度７～8kmのあまり背の高くないものとで氷晶や雪

粒子の数が大きく異なっており，本研究は後者を再現

しているものと思われる．上空の乾いた空気の流入に

よって積乱雲の雲頂高度が8km以下に抑えられる事

例は，梅雨期の豪雨において報告されており（Kato

2006），本研究が対象とした雲頂高度７～8kmの積乱

雲は梅雨期に出現する１つの典型である．

一方，日本の夏期の雷雲に関する雲物理的な研究は

ほとんどなされていないが，Kobayashi and Inatomi

第11図 メソスケールの収束場によりFV （mm）の水蒸気が供給されたとき
の，積乱雲の水収支．円グラフはFV ＝4mmとしたときの配分を示
す．
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（2003）によるファーストエコーの統計解析が興味深

い結果を示している．彼らによると，関東の真夏日に

発達する積乱雲のファーストエコー高度は2km～6

kmの範囲にあり，このうち高度2kmが最も頻度が

高い．彼らが用いているXバンドレーダの検出限界

を仮に直径100μmの粒子とすると，本研究の雷雲

ケースではファーストエコーは高度5km付近に生じ

ることになる．これは彼らの統計の範囲内であるが，

やや高度の高い部類に入る．夏の雷雲には梅雨期以上

に様々なタイプの積乱雲があると考えられ，本研究で

の計算例は夏の雷雲の中でも，比較的上昇流の強い，

発達度の大きなものを代表していると思われる．

次に計算で得られた積乱雲の水収支の妥当性を検討

する．Braham（1952）はアメリカ南東部におけるサ

ンダーストームの水収支の解析を，航空機データを用

いて研究している．彼らが示したデータによると，積

乱雲に流入する正味の水蒸気のうち約55％が凝結し，

残り45％が大気の加湿に使われている．また正味の凝

結量の35％が雨として落下し，65％が雲として残留し

ている．この結果は本研究の梅雨ケースと雷雲ケース

の中間的なもので，計算結果が非現実的なものではな

いことを裏付ける．また最近Shusse and Tsuboki

（2006）は，梅雨期の中国大陸において積乱雲のレー

ダー観測を行い，その降水効率が0.03％～9.31％の範

囲にあると推定している．これは本研究の雷雲ケース

の値（３％～９％）に近く，東アジアの比較的下層の

乾いた環境における積乱雲の降水効率として妥当な値

が計算されていると見なせる．一方Ferrier et al.

（1996）は２次元モデルのシミュレーションにより，

熱帯海洋性および中緯度大陸性スコールラインの水収

支を計算している．彼らの結果によると，海洋性・大

陸性ともに，スコールライン先端の対流雲に流入する

水蒸気の90％以上が凝結に使われ，大気を加湿する効

果をほとんどもたず，また降水効率は34％～47％に達

している．これは本研究の梅雨ケース・雷雲ケースの

いずれとも異なっており，スコールラインのようなシ

ステムに組み込まれた積乱雲の水収支は，比較的孤立

した積乱雲とは異なっていると考えられる．

また本研究で行った数値実験では，鉛直シアーの効

果が含まれていない．鉛直シアーが強くなると，雲が

傾いて周囲の空気に接触し，蒸発が強化されて降水効

率が減じることが知られている（Market et al.

2003）．Ferrier et al.（1996）は，鉛直シアーのある

環境場にあっても，直立した上昇流をもつ雲では雲水

を効率よく収集し，降水効率が高まることを示してい

る．本研究の結果は鉛直シアーのある場であっても，

直立した積乱雲には適用できる可能性もあるが，その

確認には３次元モデルによるシミュレーションが必要

である．

以上から，本シミュレーションの結果は比較的孤立

した積乱雲に適用されるべきであり，実際に集中豪雨

を起こすような，メソ対流系に組み込まれた積乱雲に

おいて，指摘された効果が支配的に効くのかどうかに

ついてはさらに進んだシミュレーションが必要であ

る．本研究は豪雨における降水増幅過程を理解するた

めの，１つのステップとして位置づけられる．

５．結論

メソスケール収束場のある中で，比較的孤立した積

乱雲が発達するとき，梅雨期に典型的な，下層が湿っ

た対流不安定の環境では，積乱雲とともに，下層空気

の収束によって下層雲がつくられる．この下層雲は，

積乱雲の降水を強める２つの重要な働きをする．１つ

は潜熱の解放によって下層に循環をつくり，メソス

ケール収束場から期待される以上の水蒸気を積乱雲に

取り込むこと，もう１つは積乱雲で生成される雨滴の

併合成長を下層で活発にすることである．夏の雷雲発

生時に見られるような下層が乾いた環境では，収束場

があってもこのような下層雲が形成されず，また流入

した水蒸気の多くが大気の加湿に使われるため，積乱

雲の降水は梅雨期ほどには強化されない．
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