
第６章 線状降水帯発生要因としての鉛直シアーと 

上空の湿度について* 

６．１ はじめに 

集中豪雨時にみられる降水域は、2014年 8月 20日の広島での大雨事例（第 6.1.4図）のように、20～

50kmの幅を持ち、線状に 50～200kmの長さに伸び、数時間ほぼ同じ場所に留まることが多い。よって数時

間の積算降水量分布をみても、線状の降水域として認識でき、その形態から線状降水帯と呼ばれている。台

風による直接的な大雨を除き、集中豪雨事例の約3分の2（梅雨期に限れば約4分の3）が、線状の形態を

持つことが統計的に調べられている（津口・加藤 2014）。この章ではまず、線状降水帯の形成過程と構造

について述べ、実例として2014年8月20日の広島での大雨事例を紹介する。 

線状降水帯の一種であるスコールラインの形成過程について、米国オクラホマ州の春期に気象レーダー

で観測された40事例を対象にした調査結果（Bluestein and Jain 1985）を第6.1.1図に示す。形成過程は

観測数の順に、破線型、バックビルディング型、破面型、埋め込み型の4つのタイプに分類される。破線型

では、複数の積乱雲（降水セル）が同時期に発生し、線状の形態をなす。局地前線にほぼ直交して下層暖湿

流が流入した場合などに見られ、2013年 10月 16日の伊豆大島での大雨を引き起こした線状降水帯が代表

例として挙げられる。バックビルディング型では、降水セルからみて環境の風の上流方向に新しいセルが

次々と出現し、それらが成長するとともに移動して線状になる。日本での集中豪雨をもたらす線状降水帯の

大半は、バックビルディング型形成だと言われている（吉崎・加藤 2007）。最近の調査結果でも、2011年

8月新潟・福島豪雨、2012年7月九州北部豪雨、2013年7月29日の山口・島根の大雨、同年8月9日の秋

田・岩手の大雨、2014年7月9日の沖縄本島の大雨、同年8月9日の三重県北部の大雨、同年8月17日の

京都府福知山の大雨、同年 8月 20日の広島の大

雨、同年 9月 11日の北海道の大雨をもたらした

線状降水帯は、バックビルディング型形成であっ

たことが確認されている。破面型では、強または

中程度の強さの降水セルが漠然と集まっていたの

が、時間の経過とともにはっきりとした線形構造

に組織化される。2009年7月21日の山口の大雨

をもたらした線状降水帯の形成過程が破面型に近

い。埋め込み型では、弱い層状性の降水域の中に

対流性の線状の降水域が出現する。 

バックビルディング型形成では、次々と積乱雲

が生成し、複数の積乱雲が組織化することで、積

乱雲群を作り出す。積乱雲は気象レーダーでみら

れる1つの降水セルに対応するので、積乱雲群は

複数の降水セルが重なり合ったマルチセル型スト

ームとも言われる。マルチセル型ストームの模式

図（第6.1.2図a）をみると、ストームの移動す 
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第6.1.1図  米国のスコールライン（線状対流系）の形成過

程 1971～1981年に気象レーダーで観測されたスコールライ

ンの形成過程を分類。Bluestein and Jain (1985)より。 
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る方向（南側）に新しいセルn+1が生成し、セルnは発達途上で降水は地上に達しておらず、発達したセル

n-1は大量の降水を地上にもたらしている。その背後（北側）には衰退期にあるセルn-2が存在しており、

この時マルチセル型ストームは 4つの降水セルから組織化されている。このマルチセル型ストームでは、

 

第6.1.2図  (a) 積乱雲群（マルチセル型ストーム）の構造と（b）ストームの移動の模式図 (a)はBrowning et al. 

(1976)より転載。n+3～n-2は個々の積乱雲（セル）を表し、数字が小さいほどセルの発生時間が早い。 

 

第6.1.3図  2014年8月20日に広島に大雨をもたらした線状降水帯の形成過程  

上図：8月19日23時40分～20日00時40分の実況の高解像度降水ナウキャストによる降水強度分布（mm/h）の10分毎

の時系列。矢印は積乱雲の動きを示す。右下図：上図（20日 00時 40分）の線分上の南西-北東鉛直断面図。①～⑨の黄

色の楕円は個々の積乱雲、赤枠のＡとＢは第 6.1.4図で示した積乱雲群（マルチセル型ストーム）を示す。左下図：線状

降水帯の形成メカニズムと構造の模式図 (吉崎・加藤 2007より)。  
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個々のセルは中層風の方向に移動し、移動にともなってストームの北端のセルが消滅し、南端に新たなセル

が繰り返し発生する（第 6.1.2図 b）。このようにして、マルチセル型ストームは常に 3～5個のセルから

構成されて維持する。 

ここで、2014年8月20日の広島での大雨事例での線状降水帯の形成過程を見てみる。高解像度降水ナウ

キャストによる降水強度分布（第 6.1.3図上図）をみると、20日 00時 40分には①～④の積乱雲、⑤～⑨

の積乱雲で構成されている線状の積乱雲群ＡとＢが存在し、発達した積乱雲は高度 16km（圏界面）に達し

ている（第6.1.3図右下図）。積乱雲群Ｂは19日23時40分頃に発生した積乱雲⑤が北東に動きつつ、そ

の南西側に次々と積乱雲⑥～⑨が発生して形成されていることがわかる。このように積乱雲が次々と発生し

て、バックビルディング型形成により積乱雲群は 3～5個程度の積乱雲から組織化されていることがわかる。

さらに複数の積乱雲群が連なることで線状降水帯が形成され、線状降水帯には積乱雲→積乱雲群という階層

構造がみられる（第6.1.3図左下図）。この階層構造は1999年6月29日の福岡での大雨（Kato 2006）な

 

第6.1.4図  2014年8月20日に広島に大雨をもたらした線状降水帯の維持過程  

上図：8月19日23時30分～20日03時45分の実況の高解像度降水ナウキャストによる降水強度分布（mm/h）の15分毎

の時系列。A～Gはバックビルディング型形成により誕生した積乱雲群（マルチセル型ストーム）。下図：8月19日21時

～20日05時の三入アメダス地点（上図の縦横の水色線の交点）の10分降水量の時系列。図中の矢印は積乱雲群（B・C・

D・F・G）が大雨をもたらした時間帯を示す。  

-116-



ど、複数の線状降水帯で確認されている。積乱雲の移動方向や線状降水帯の走向は上空3km付近の風向とほ

ぼ同じであったが、高度1km以下の風向はほぼ南風であった（図略）。このように風向が上空と下層で異な

ると、線状降水帯の側面から水蒸気が継続的に供給され、積乱雲が効率よく発生・発達できる。風向の変化

も含めた鉛直シアーと線状降水帯の形成との関係については、第6.3節で説明する。 

続いて、線状降水帯の維持過程について見てみる。15分ごとの高解像度降水ナウキャストによる降水強

度分布（第 6.1.4図上図）をみると、複数の積乱雲群（Ａ～Ｇ）が約 30分ごとに山口と広島の県境付近で

発生し、北東に移動しながら南西から北東方向に線状に伸び、それらが連なることで長さ約100kmの線状降

水帯を形成・維持していたことがわかる。このように積乱雲群も次々と発生し、積乱雲群のバックビルディ

ング型形成で線状降水帯を構成していることになる。Bluestein and Jain (1985)が分類したバックビルデ

ィング型形成における降水セルは、積乱雲群（マルチセル型ストーム）を見ていたのかもしれない。本来の

定義は定かではないが、積乱雲から積乱雲群、積乱雲群から線状降水帯の形成についてはどちらもバックビ

ルディング型形成であることには間違いない。ここで、200mm以上の降水量が観測された三入アメダス地点

（第6.1.4図上図の縦横の水色線の交点）で強雨が続いた理由について説明する。次々と発生した5つの積

乱雲群（B・C・D・F・G）が三入上空を通過して、それぞれの積乱雲群が20～30分の間に10分降水量10～

20mmの強雨をもたらすことで、途切れることなく強雨が持続した（第6.1.4図下図）。 

下層と上空の水蒸気場に着目して、広島での大雨の発生環境場の特徴を述べる。大雨発生時における相

対湿度の南北鉛直断面図（第 6.1.5図右図）をみると、広島付近に南から流入する湿った空気は下層 1km

（～900hPa）に限られ、前線付近から南側に湿潤域が上空 300hPaまで見られる。大雨はその湿潤域に下層

の湿った空気が流入した場所で発生した。これらは、梅雨期の大雨時によくみられる特徴（第6.1.5図左図）

と類似している。梅雨前線帯は南北 100～300kmの幅を持ち、小笠原気団と大陸・オホーツク海気団の境に

位置している。そこでは南から流入した下層暖湿流が上昇し、上空を湿らせるとともに降水が生じる。通常

は梅雨前線帯の北端に梅雨前線が解析されるが、大雨は前線帯の南縁で起こりやすい。なぜなら大量の水蒸

 

第6.1.5図  西日本にみられる梅雨前線帯の構造の模式図（左図）と2014年8月20日0時の広島での大雨発生時に

おける東経 132度の相対湿度の南北鉛直断面図（右図） 左図は Kato et al. (2003)を改訂。右図はメソ解析から作

成。図中の矢羽（ペナント：25m/s、全矢：10m/s、半矢：5m/s）は水平風を示す。  
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気が流入すると少し上昇するだけで自由対流高度に達して、積乱雲が発生するためである。また上空が湿っ

ていると、雲が蒸発することがないので、積乱雲の発達には好都合である。逆に上空が乾燥していると積乱

雲の発達は抑制される。この上空の水蒸気の役割については、次節で説明する。 

 

６．２ 上空の相対湿度と積乱雲の発達高度との関係 

 下層の水蒸気、特に高度1km付近までの暖湿な大気状態を表現する相当温位の値は積乱雲の発生・発達を

考える上で、もっとも重要な指標となる（加藤 2011）。なぜなら下層の相当温位（水蒸気量）が大きいほ

ど、自由対流高度が低下し、平衡高度（浮力がなくなる高度）が上昇するためである。これに基づき、相当

温位をはじめとする500m高度データが2010年暖候期からアデスに配信され、予報現業で利用されている。

この節では下層ではなく、上空の水蒸気場が積乱雲の発達高度に与える影響について述べる。なお、積乱雲

の発生・発達を予測するには、この節で述べる水蒸気だけでなく、上空の気温や自由対流高度まで気塊を持

ち上げる外力の存在なども含めて、三次元の大気の流れ（例えば、北西から寒冷渦、南西から下層暖湿流の

流入）の中で総合的に考える必要がある。 

 上空が乾燥していると、発達途上の積乱雲の雲（特に上端の雲）が蒸発し、積乱雲の発達高度が抑制され、

少なくとも蒸発した分だけ降水が減ることが考えられる。1999年6月29日に福岡では線状降水帯により大

雨がもたらされたが、その線状降水帯の一部（南西側）では積乱雲の発達高度が低く、降水量も少なかった

ことが報告されている（Kato 2006）。その理由は発達高度の低かった部分の上空には大量の乾燥空気が流

入したため、積乱雲の発達高度が抑えられたためであった。また熱帯域でも上空が乾燥している期間には積

乱雲の発達は見られず、積乱雲が発達する前には上空がかなり湿った状態になっていることが報告されてい

る（Kikuchi and Takayabu 2004）。積乱雲の発達高度に対する上空の乾燥空気の影響について、温位エマ

グラムを用いて説明する。 

 相当温位は保存量であり、周囲の空気との混合がない限り、気塊を上空に持ち上げても相当温位の値は変

わらないので、持ち上げた気塊の相当温位の値は温位エマグラム（第6.2.1図）上では直線で表現される。

自由対流高度と平衡高度（浮力

がなくなる高度）は、その直線

と飽和相当温位の鉛直プロファ

イルとの交点として見いだされ

る。持ち上げる気塊の相当温位

が高く（低く）なるほど直線は

右（左）側に移動するので、自

由対流高度は低く（高く）なり、

平衡高度は高く（低く）なる。

なお、ある値よりも相当温位が

低くなると、飽和相当温位の鉛

直プロファイルとの交点がなく

なる。この状況は大気状態が安

定していることを意味している。

自由対流高度と平衡高度の間で

は、持ち上げた気塊の相当温位

と飽和相当温位との差によって

 

第6.2.1図  周囲の空気（相当温位）との混合を考えた場合の平衡高度（浮力がな

くなる高度）の低下 黒線は温位、緑線は相当温位、橙線は飽和相当温位の鉛直プ

ロファイル。気塊を持ち上げる高度からの直線は相当温位が保存した場合で、紫線

が周囲の空気と混合した場合。また中層が乾燥している場合を破線で示す。  
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上向きの浮力が生じ、上昇流が作られる。この浮力を平衡高度まで積み上げたものが CAPE（対流有効位置

エネルギー）に相当し、CAPEで得た上昇流は平衡高度に達した時点で最大となる。平衡高度より上空では

下向きの浮力となり、上昇流は弱められるが、すぐに下降流になることはなく、平衡高度より上空に気塊は

上昇することになる。この上昇はオーバーシュートと呼ばれている。 

 ここで、周囲の空気との混合がある場合を考える。相当温位は温位と飽和相当温位の間の値を取り、相対

湿度 0%なら温位、100%なら飽和相当温位の値になり、乾燥しているほど温位の値に近づく。自由対流高度

と平衡高度の間では、必ず持ち上げた気塊の相当温位は飽和相当温位の値よりも大きいので、周囲の空気の

相当温位は持ち上げた気塊の相当温位よりも小さくなる。すなわち周囲の空気と混合すると必ず、第 6.2.1

図の紫線のように持ち上げた気塊の相当温位は小さくなる。平衡高度は持ち上げた相当温位の値が周囲の飽

和相当温位の値になる高度なので、相当温位が小さくなった分だけ平衡高度は低下することになる。特に緑

色の破線の相当温位の鉛直プロファイルで表現されているように上空が乾燥している場合、持ち上げた気塊

の相当温位の低下は大きくなり、平衡高度は著しく低下する。このように上空が乾燥していると積乱雲の発

達高度は抑制されることになる。 

 実際の積乱雲の発達高度は、上空の空気との混合と CAPEで得た上昇流によるオーバーシュートで決まる。

すなわち混合による相当温位の低下が小さく、CAPEが大きいほど積乱雲の発達高度が高くなる。混合は持

ち上げた気塊の相当温位と上空の相当温位の鉛直プロファイルに依存し、CAPEは持ち上げた気塊の相当温

位（正確には混合により低下した相当温位）と上空の飽和相当温位の鉛直プロファイルで決まる。相当温位

は気温が低くなっても、相対湿度が下がっても小さくなるが、飽和相当温位は相対湿度の変化には無関係で

ある。すなわち相対湿度が低いほど、混合による影響が大きくなり、混合により CAPEは必ず小さくなる。

一方、気温が低いほど、同様に混合による影響は大きくなるが、飽和相当温位が低下するので CAPEは大き

くなる場合もある。このことは、上空の相当温位が同値の場合、乾燥しているほど積乱雲の発達高度が抑制

されることを意味している。また積乱雲の水平スケールが大きいほど混合の影響は小さくなる。これは積乱

雲の水平断面面積が水平スケールの二乗に比例する一方、周囲の空気に接する部分は水平スケールに比例す

るためである。2013年7月28日山口県須佐の事例では、上空9km以上が乾燥していたにも関わらず積乱雲

が圏界面まで発達して、大雨が引き起こされた。積乱雲の発達高度が高くなり得たのは、大雨をもたらした

積乱雲の水平スケールが20km以上と大きくなり、混合の影響が小さかったためである。 

500hPa気圧面における相当温位の値に対する気温と相対湿度の関係（第 6.2.2図）から、混合の影響を

確認する。暖候期の7～8月に西日本の大雨時によく見られる500hPa気圧面の気温は-3～-6℃なので、ここ

では-5℃の場合について考えてみる。相対湿度 30%の相当温位の値（～332K）は、飽和相当温位（相対湿

度：100%）の値（～345K）より約

13K低くなる。この値は-10℃の飽和

相当温位に対応し、約 5℃の気温低

下に相応する。一方、大雨時の500m

高度の相当温位は 355K程度（加藤 

2010）なので、約13Kの低下は500m

高度の相当温位と 500hPa気圧面の

飽和相当温位の差よりも大きく、こ

のことからも混合による影響はかな

り大きいことがわかる。500hPa気圧

面の気温が低下する春期や秋期では、

 

第 6.2.2図  500hPa気圧面の相当温位の値に対する気温と相対湿度の関係 

横軸に気温（℃）、縦軸に相対湿度（%）を与えたときの 500hPa気圧面の相

当温位の値。 
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その影響の度合いは異なる。たとえば-15℃の場合を考えると、相対湿度 30%であっても、相当温位の低下

は約5Kであり、上空の乾燥空気の混合の影響はかなり小さくなる。 

ここでは、上空の乾燥空気が積乱雲の発達高度に与える影響について説明した。発達高度以外の影響と

して、乾燥空気が積乱雲内に取り込まれると、雲水や雨滴などが蒸発し、その結果として降水量は減少する。

一方、過度の乾燥空気ではなく、適度の乾燥空気（相対湿度：60～80%程度）なら、積乱雲の発達が大きく

抑制されることはなく、雨滴などの蒸発で大気下層に冷気プール（冷気層）が作りだされる。この冷気プー

ルに暖湿流が乗り上げると、積乱雲の持続的な発生が引き起こされ、大雨の発生要因の1つとなることがあ

る。その実例として、2014年 7月 9日の台風第 9号に伴う沖縄本島の大雨が挙げられる。このように、乾

燥空気は積乱雲の発達だけでなく、対流活動（降水）の持続に影響を与えることがある。なお、乾燥空気が

取り込まれなくても、降水を伴う下降流域では雨滴などの蒸発が必ず起こっている。なぜなら、下降に伴う

断熱昇温があるためである。ただ下層が湿っていれば、湿潤断熱減率を超えるような大きな気温低下は生じ

ず、顕著な冷気プールは作られない。 

 

６．３ 線状降水帯の形成と鉛直シアーとの関係 

６．３．１ ストームに相対的なヘリシティ 

 バックビルディング型による積乱雲群（マルチセル型ストーム）の形成においては、鉛直方向での風速差

（鉛直シアー）が重要となる。Yoshizaki and Seko(1994)は非静力学モデルを用いて数値シミュレーション

を行い、適度の鉛直シアー（下層 2.5kmで風速差 7.5m/s）を与えることで、4～5個の積乱雲で構成される

マルチセル型ストームを再現した。Fovell and Ogura (1988)のように、より強い鉛直シアー（下層 3.5km

で風速差 15m/s）を与えた場合、再現されるマルチセル型ストームを構成する積乱雲の数は 1～2個となり、

鉛直シアーをなくすとストーム自体再現されなくなる。ただこれらの数値シミュレーションは2次元モデル

の結果であり、第6.1節で述べた風向が上空と下層で異なる（3次元の環境場の）影響については分からな

い。そこで瀬古(2005)は中層風と下層風が直交するときの積乱雲群形成について考察し、積乱雲が下層風の

流入側にあたる積乱雲群の側面（進行方向左側）で繰り返し発生する、バックビルディング型の亜種である

バックアンドサイドビルディング型を提唱した。このように積乱雲群の形成には適度な鉛直シアーや風向が

上空と下層で異なることが効果的であるが、その双方の効果を量的に表す指標は今まで提案されていない。

ここでは、CAPEとともにスーパーセル型ストームの発生条件として利用されている環境場から算出される

ストームに相対的なヘリシティ（SREH：Storm Relative Environmental Helicity）を指標として考えてみ

る。SREHは「ある環境場中で積乱雲が発生した場合、その積乱雲が鉛直軸回りに回転しやすいか」を判定

する指標であり、大きな CAPEが存在している環境下、その数値が大きいほどスーパーセル型ストームの特

徴である回転する強い上昇流が積乱雲内に作り出される。SREHは、単に SRH（Storm Relative Helicity）

と呼ばれることもある。 

 まずホドグラフ（第6.3.1図a）を用いて、具体的なSREHの算出方法およびSREHの意味するところを説

明する。ホドグラフは鉛直方向に各高度または気圧面の水平風ベクトルの頂点を線で結んで表示させたもの

（第6.3.1図aの0～6kmを結ぶ黒線）で、鉛直方向に対する水平風の変化を示す。SREHは、ストーム（積

乱雲）の移動を差し引いた水平風ベクトルと鉛直シアーにともなう水平渦度ベクトルとの内積を高度 0～

3km間で鉛直積分して算出される。基本は高度 0～3km間で鉛直積分だが、下層水蒸気の流入を考えると、

今後積分上端高度を1.5km程度にすることも検討する必要がある。ストームの移動を差し引くことでストー

ムからみた系でヘリシティを算出することから、ストームに相対的なヘリシティと呼ばれる。ストームの移

動ベクトルの見積もり方については次項で説明する。水平渦度ベクトルは水平渦度の回転軸方向を向き、あ
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る高度（気圧面）間の鉛直シアーベクトル（水平風ベクトルの差）をその高度差で割り、反時計回りに 90

度回転させたベクトルである。第6.3.1図aでは、高度1～2km間の鉛直シアーベクトルが緑の太線矢印、

水平渦度ベクトルが緑の細線矢印で表されている。またストームの移動を差し引いた高度 1～2km間の環境

場の水平風ベクトルと水平渦度ベクトルの内積は青の三角形で示されている面積の 2倍になり、0～3km間

で鉛直積分して算出されるSREHは灰色の矩形面積の2倍となる。ホドグラフの空間上は風速（m/s）で表現

されるので、面積として算出されるSREHの単位はm2/s2である。 

SREH（第 6.3.1図 aの灰色の矩形面積）が大きくなるためには、ホドグラフが円弧上になるように風向

が高度とともに時計回りに変化していることが必要である。そのような場合、ストームの移動方向の右側か

ら強い風が吹いていることになる。以上から、積乱雲の形成に好都合な2つの条件（鉛直シアーおよび風向

が上空と下層で異なる効果）を SREHは表現していることになる。ホドグラフが反時計回りに回転している

（例えば、第6.3.1図aの0～6kmを結ぶ黒線の6kmが0km、0kmが6kmとなるように逆方向に変化している）

と、水平渦度ベクトルが反対方向を向き、ストームの移動を差し引いた水平風ベクトルと水平渦度ベクトル

の内積は負値になり、SREHも負の値を取る。逆にSREHが正値を取る場合は、ホドグラフが時計回りに変化

していることを示唆している。 

鉛直シアーベクトルはある高度（気圧面）間の水平ベクトルの差であることを述べた。ここで、この鉛

直シアーベクトルの方向（ホドグラフの回転方向）と温度移流との関係を説明する。第6.3.1図bの黄色の

矢印のように850hPaと700hPa間に鉛直シアーベクトルが存在する（ホドグラフが時計回りに変化している）

と、温度風の関係から気温分布はシアーベクトルの方向の右側ほど気温が高くなる（北半球の場合で、南半

球では逆に低くなる）。また850hPaと700hPaの水平風ベクトルをみると、シアーベクトルの右側から風が

吹いていることがわかる。このことから、ホドグラフが時計回りに変化している時は、暖かい空気が流入す

る暖気移流場になる。逆にホドグラフが反時計回りの場合は、冷たい空気が流入する寒気移流場になる。上

述のように SREHは正値の場合、ホドグラフが時計回りに変化しているので、暖気移流場であることも示し

ていることになる。すなわち SREHの値が大きいほど、暖気移流場でかつ大気下層の風が強いことを示すの

 

第 6.3.1図  (a) ストームに相対的なヘリシティ（SREH）の具体的算出法と (b) 鉛直シアーベクトル（温度風）と周辺

の温度分布との関係  (a)の 0～6kmを結ぶ黒線はホドグラフを示す。 は環境場の水平風ベクトル、  はストーム（積

乱雲）の移動ベクトル、           は鉛直シアー（     ）に伴う水平渦度ベクトル、  は鉛直単位ベ

クトル。本章では、Maddox（1976）の方法（高度 0-6kmの密度重みづけ平均風ベクトルを右に 30°回転させ、かつ大きさ

を 75％に減じたものと仮定）で  を算出した。(b)の黒矢印は 850と 700hPa気圧面の風ベクトル、黄色の太矢印は両気

圧面間の鉛直シアーベクトル（温度風）を表す。破線は周囲の温度分布（北半球の場合）。 
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で、このとき相当温位も高ければ暖湿流が大量に流入し、大雨が発生しやすい環境場であると診断すること

ができる。 

 

６．３．２ SREH算出でのストームの移動ベクトルの見積もり方 

 ストーム（積乱雲）の移動ベクトルをストームの移動から正確に見積もるには実際の観測データか、個々

の積乱雲を再現できる高解像度（水平分解能 500m程度は必要）の数値予報モデルによる予報結果が必要で

あり、局地モデル（LFM:水平分解能 2km）を用いても予報現業で事前に正しく予測することは不可能である。

そこで、数値予報モデルの解析や予報された環境場を用いて、ストームの移動ベクトルを推定することを考

える。Maddox（1976）はスーパーセル型ストームの移動ベクトルを、高度0-6kmの密度重みづけ平均風ベク

トルを右に 30°回転させ、かつ大きさを 75％に減じたものと仮定して見積もった。右方向に回転させるの

は、スーパーセル型ストームが対流圏内の平均風向に対して右よりに移動する特徴があり、2012年 5月 6

日につくば市に竜巻被害をもたらしたストームも同様の特徴があったことが確認されている（加藤・山内 

2013）。ここでは線状降水帯を構成する積乱雲群（マルチセル型ストーム）を対象とするが、その移動ベク

トルの推定法に関する先行研究がないので、Maddox（1976）の方法を踏襲する。なお平均風ベクトルの算出

高度や回転角度、大きさの減算については今後検討する必要がある。またスーパーセル型ストームの移動ベ

クトルの推定法は Maddox（1976）の方法以外に、Bunker et al. (2000)などもあるが推定結果に大きな差

はない。 

 Maddox（1976）の方法で見積もったストームの移動ベクトルの妥当性を過去の豪雨事例で検証してみる。

第6.3.2図に2011年7月29日新潟・福島豪雨、2012年7月14日九州北部豪雨、2013年8月9日秋田・岩

手の大雨発生時のホドグラフ（赤線）と線状降水帯の走向（黒のベクトル）および見積もったストームの移

動ベクトル（ピンクのベクトル）を示す。全ての事例でホドグラフは高度（気圧低下）とともに時計回りに

変化しており、前項で説明したように線状降水帯が発生しやすい環境場であったことがわかる。積乱雲群が

線状降水帯を構成していることからもわかるように、積乱雲群の動きと線状降水帯の走向はほぼ一致する

（第 6.1.4図参照）。線状降水帯の走向は、700hPa気圧面の水平風ベクトルと 950hPaと 700hPa気圧面の

鉛直シアーベクトルとの間に見られ、見積もったストームの移動ベクトルとの対応も非常によい。ただ、

2011年7月29日新潟・福島豪雨（第6.3.2図a）のように前線付近で発生した線状降水帯の事例では、線

状降水帯の走向は前線に沿う傾向が強い。 

 

第6.3.2図  (a) 2011年7月29日新潟・福島豪雨、(b) 2012年7月14日九州北部豪雨と、(c) 2013年8月9日秋田・

岩手の大雨発生時のホドグラフと線状降水帯の走向 青の数値は気圧面、黒の矢印は大雨をもたらした線状降水帯の走

向、ピンクの矢印はMaddox(1976)の方法で算出したストーム（積乱雲）の移動ベクトル。 
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６．４ 線状降水帯による大雨が発生しやすい大気状態の条件 

６．４．１ SREHの強度に対する線状降水帯

の形状 

 第 6.3節で線状降水帯が発生しやすい条件

として、SREHが指標として利用できることを

示した。ここでは SREHの値によって降水系

の形状がどのように変化するかを、1998年 6

月 26日に長崎半島を起点として観測された

線状降水帯の数値実験の結果（Yoshizaki et 

al. 2000）から解説する。なお事例によって、

線状降水帯の形成しやすい SREHの値は異な

ることが考えられるので、ここでの数値は 1

つの目安として考えて欲しい。1998年 6月

26日8時の気象レーダーによる降水強度分布

（第 6.4.1図 a）には、長崎半島だけでなく、

西彼杵半島からも北東方向に線状降水帯が見

られることから、長崎県から佐賀県付近にか

けては線状降水帯が発生しやすい環境場であ

ったことが推定できる。地上天気図（第

6.4.1図 b）をみると、停滞前線（梅雨前線）

につながる寒冷前線の南側約 300kmの位置に

線状降水帯が発生しており、第6.1.5図で示した梅雨前線帯（湿舌）の南縁付近に対応していると考えられ

る。これらを気象庁長期再解析データJRA-55（0.5度メッシュ高解像度版）から作成したSREHと500hPa気

圧面の相対湿度分布（第6.4.2図）から確認してみる。長崎付近では950hPa気圧面では20m/s近い南寄り

の強風、700hPa気圧面では20m/sを超える強い南西風であり、それらによりSREHの値は300m2/s2以上にな

っている。また相対湿度分布より、前線から南側に広がる湿った領域（湿舌）の南縁付近に長崎付近が位置

していることも確認できる。つまり大雨が発生しやすい場所（湿舌の南縁付近）で、SREHが大きいことか

ら線状降水帯による強雨が

実際に観測されたことにな

る。 

 SREHの値が小さくなれば

降水系の形態はどうなるか

を数値実験の結果から見て

みる。長崎半島から伸びる

線状降水帯が観測された時

に、長崎半島の先端の野母

崎で高層特別観測が実施さ

れていた。その観測データ

（第6.4.3図a）を領域一様

に与えた数値シミュレーシ

 

第6.4.1図  (a) 1998年6月26日に観測された長崎半島から伸

びる線状降水帯（8時の気象レーダーによる降水強度分布）と(b) 

同日9時の地上天気図 

  

 

第6.4.2図  1998年6月26日9時の（a）SREH（ストームに相対的なヘリシティ）と

950hPa気圧面の水平風ベクトルと、(b) 500hPa気圧面の相対湿度と700hPaの水平風ベ

クトル 気象庁長期再解析データJRA-55（0.5度メッシュ高解像度版）から作図。  
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ョン（標準実験）を行ったところ、長崎半島から伸

びる線状降水帯の再現に成功した（第 6.4.3図 b）。

また線状降水帯が発生しやすい大気状態を与えたた

めに、長崎半島からの線状降水帯以外にも、複数の

線状降水帯が予測されている。この時に環境場から

算出されたSREHの最大値は276m2/s2であった。 

上空の風速を第6.4.3図aの半分にした時の予報

結果（第 6.4.3図 c）をみると、線状降水帯ではな

く、局地的大雨時によく見られる団塊状の降水域が

複数予測されている。この時の SREHの最大値は

82m2/s2であり、上述の標準実験の 3分の 1以下で

ある。また地表付近を除いて南寄りの風 15m/sを与

えた（鉛直シアーがない）場合（第 6.4.3図 d）で

は、一過性の降水しか予想されておらず、積乱雲の

組織化は見られない。鉛直シアーがないと、周辺以

外から新たな水蒸気の供給がないので、1つの積乱

雲が発生すると周囲の下層水蒸気の多くを使い尽く

す。新たに積乱雲を発生できるだけの水蒸気が残っ

ていないので、次々と積乱雲を発生させることがで

きない。以上の結果は、ある程度の鉛直シアー

（SREH）があると、周辺以外から水蒸気が供給され

て複数の積乱雲を発生させ、積乱雲群（マルチセル

型ストーム）を作り出すが、複数の積乱雲群が線状

降水帯を構成するためには、さらに大きな値の

SREHが必要であることを示唆している。この事例

では、SREHの値が 100m2/s2未満では団塊状の降水

系になり、線状降水帯が形成されるには 200m2/s2以

上のSREHが必要である。 

 

６．４．２ 線状降水帯が発生しやすい大気状態の

条件の抽出 

 線状降水帯が原因だとされる、過去の複数の大雨

事例の環境場から、線状降水帯が発生しやすい大気

状態について考察する。加藤（2011）と加藤・廣川

（2012）では、大雨の発生要因として 500m高度の

相当温位（EPT）や水蒸気フラックス量（FLWV）、

自由対流高度までの距離（DLFC）の重要性を指摘し

ている。ただ大雨をもたらす時の EPTの値は季節変

化するので、ここでは500m高度データからFLWVと

DLFCのみを取り上げる。また前節までの議論から、

 

 

第 6.4.3図  数値シミュレーション（水平解像度 1km）に

用いた1998年6月26日9時に長崎半島野母崎で観測され

た（a）南北風と東西風の鉛直プロファイル、(b)  標準実

験の 1時間降水量と高度約 20mの風ベクトル、(c) 風速を

半分にした場合の結果と、(d) 地表付近を除いて南寄りの

風15m/sを与えた場合の結果  
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SREHと上空の相対湿度として500hPaと700hPa気圧面の値を調べる。それらの数値について、1967年の羽

越豪雨から2014年の集中豪雨事例までの24事例の発生環境場として、第6.4.1表に示す。それぞれの環境

場の値としては、大雨発生付近50～100kmの領域（500m高度データは風上側のみ）の値から判断した。 

 多くの事例で、SREHは 150m2/s2以上、相対湿度は 500hPaと 700hPa気圧面とも 80%以上、FLWVは 200 
g/m2/s以上、DLFCは500m以下である。ただこれらの値を線状降水帯が発生しやすい大気状態の条件の閾値

として抽出すると見逃しが生じるので、24事例の発生環境場を全て含む緩い条件を設定することにする。

すなわちSREHが100m2/s2以上、500hPa気圧面の相対湿度（500hPaRH）が60%以上、FLWVが150 g/m2/s以上、
DLFCが 1000m以下という条件を、線状降水帯が発生しやすい大気状態として設定する。この設定値は日本

全国の事例を対象としているので、地域によっては設定条件を厳しくする方がいいと思われる。例えば、総

観規模擾乱や地形の影響の小さい南西諸島では下層の気塊を上空に持ち上げる強制力が弱いので、DLFCの

閾値を 500mより小さく設定した方がいいと考えられる。なお、ここで示した抽出条件は線状降水帯が発生

しやすい条件であって、線状降水帯が停滞して大雨になるには、EPTや FLWVの値が非常に大きいなど、別

の条件が必要だと考えられる。このことについては、今後の課題としてこの章の最後に述べる。また発生時

刻の青字は深夜から朝に発生した大雨だが、この表からは特に朝方に大雨が多いということは言えない。 

 上記で設定した SREHと 500hPaRHに、500m高度のEPT、FLWV、DLFCの値が線状降水帯による大雨事例で

どのように時間変化したかを見てみる。2014年7月3日には長崎で3時間降水量（解析雨量による積算） 

第6.4.1表  過去の大雨事例時の発生環境場   

2006年以降はメソ解析、それ以前は気象庁長期再解析データ JRA-55（0.5度メッシュ高解像度版）の大雨発生直前のデー

タを用いて、大雨発生付近50～100kmの領域（500m高度データは風上側のみ）の値で判断した。なお、1998年8月4日の

新潟のケースのみ大雨の再現性が良かった領域モデル（RSM）の結果を用いた。SREHはストームに相対的なヘリシティ

（m2/s2）、RH500とRH700はそれぞれ500hPaと700hPa気圧面の相対湿度（%）、FLWV500mとDLFC500mはそれぞれ500m高

度の水蒸気フラックス量（g/m2/s）と 500m高度から自由対流高度までの距離（m）。JRA-55を用いて判断した DLFCは

950hPaからの距離。発生時刻（日本時）の青字は深夜から朝、発生環境場の緑字は閾値として考えられる値。 
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が 200mmを超える大雨が

発生した（第 6.4.4図

a）。前項の 1998年の事

例と同様に、地上天気図

（第 6.4.4図 b）をみる

と、停滞前線（梅雨前線）

につながる寒冷前線の南

側で線状降水帯が発生し

ている。その時の線状降

水帯の発生環境場と前 3

時間最大降水量の時系列

を第 6.4.2表に示す。線

状降水帯は 6時頃に発生

し、12時頃に消滅した。その期間、場所

は異なるものの、200mm近い 3時間降水量

が継続的に記録されている。線状降水帯の

発生直前に、EPTは 350～355Kと高くなり、

それにともなって DLFCの低下が見られる。

またFLWVとSREHの値は高い状態が持続し

ており、500hPaRHも90%を超えていたこと

から、積乱雲が容易に発生し、線状降水帯

に組織化できたと考えられる。線状降水帯

が消滅した後でも、EPTが高く、DLFCが低

い状態が持続していたが、SREHの値が 12

時以降小さくなったことから線状降水帯を

組織化することができなくなったと考えら

れる。この事例では、EPTの増大にともな

う DLFCの低下が線状降水帯の発生の原因

となり、SREHの低下

が終焉の原因になっ

たと推定できる。 

 2014年 8月 9日に

は台風第 11号にとも

なうアウターバンド

が掛かった期間中に、

三重県北部で線状降

水帯による大雨が観

測され、解析雨量の

積算値では最大 193mm

の 3時間降水量が記

第 6.4.2表  2014年 7月 3日に長崎に大雨をもたらした線状降水帯

の発生環境場と前3時間最大降水量の時系列  

環境場の判断には局地解析、前 3時間降水量には解析雨量を用いた。

EPTは相当温位（K）、FLWVは水蒸気フラックス量（g/m2/s）、DLFCは

自由対流高度までの距離（m）、SREHはストームに相対的なヘリシテ

ィ（m2/s2）。発生環境場の数値は、暖色系ほど大雨を発生させる可能

性が高いことを示す。  

 

 

第 6.4.5図  (a) 2014年 8月 9日に三重県北部に大雨をもたらした線状降水帯（16時30

分までの3時間積算降水量、解析雨量から作成）と (b) 同日15時の速報地上天気図 

 

第6.4.4図  (a) 2014年7月3日に長崎に大雨をもたらした線状降水帯（8時30分まで

の3時間積算降水量、解析雨量から作成）と (b) 同日9時の地上天気図 
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録された（第 6.4.5図 a）。地上天気図

（第 6.4.5図 b）をみると、三重県付近は

台風の進行方向前面にあたり、南から大量

の暖湿流が流入しやすい場所であったこと

がわかる。大雨が発生した期間前後の線状

降水帯の発生環境場と前 3時間最大降水量

の時系列を第6.4.3表に示す。500m高度の

各要素、SREH、500hPaRHの全ての指標が線

状降水帯の発生しやすい条件を、発生以前

から満たしていた。この事例では、アウタ

ーバンドが三重県上空に差し掛かった時に

線状降水帯が発生しているので、アウター

バンドが発生に関与していると考えられる。

線状降水帯の消滅時期には前述の事例同様

に、SREHの低下が見られるが、300m2/s2以

上の値を維持しており、その低下が終焉の

原因だとは思われない。500m高度の要素も大雨をもたらす条件を維持し続けている一方、500hPaRHは南か

らの乾いた空気の流入がみられ 50%近くまで低下している。この乾燥空気の流入が、線状降水帯の終焉の原

因になったと考えられる。 

 

６．５ 線状降水帯が発生しやすい環境場の統計解析 

 この節では、第6.4.2項で抽出した線状降水帯が発生しやすい大気状態の条件の出現頻度についての統計

解析の結果を紹介する。利用データとして 3時間ごとのメソ解析を用い、解析期間としては 2006～2014年

（9年間）の6～9月とした。なおメソ解析は2009年4月6日までは水平分解能10kmであり、それ以降は

5kmなので、10km格子の位置のデータのみを利用した。第6.5.1図にSREHの2006～2014年6～9月の平均

値（左図）、最大値（中図）と標準偏差（右図）を示す。SREHの平均値は、東シナ海から日本海側の沿岸

部陸上で大きくなっている。陸上で SREHが大きくなるのは、地上摩擦により地上風が減速され、地上付近

の鉛直シアーベクトルが大きくなるためである（第 6.5.2図）。SREHの平均値が大きくなる場所は季節

（各月）で異なり、その理由については後述する。SREHの最大値は 2500m2/s2を超える場所もあり、九州北

第 6.4.3表  2014年 8月 9日に三重県北部に大雨をもたらした線状

降水帯の発生環境場と前3時間最大降水量の時系列  

環境場の判断等は第6.4.2表と同じ、ただし台風11号のアウターバン

ドが紀伊半島に掛かっていた期間を白抜き矢印で示す。 

 

 

第6.5.1図  SREH（ストームに相対的なヘリシティ）の2006～2014年6～9月の平均値（左図）、最大値（中図）と、標

準偏差（右図）メソ解析から算出。 
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部で 

大きな値を取る以外は、全国的に特筆すべき特徴は見

られない。海上で見られる飛び石状の高値は台風や発

達した低気圧にともなうもので、利用したメソ解析が 3

時間ごとであるために不連続になっている。SREHの標

準偏差の分布はほぼ平均値の分布の特徴を示しており、

平均値が大きい領域では標準偏差も大きくなっている。

標準偏差の値の方が平均値よりも大きいので、SREHの

変動は非常に大きいことがわかる。 

条件①：SREH > 100 m2/s2、条件②：DLFC < 1000m、

条件③：500hPaRH > 60 %、条件④：FLWV > 150 g/m2/s

の 4つの線状降水帯が発生しやすい大気状態の条件の

選択による、出現頻度の絞り込みおよび出現場所の特

徴を見てみる。条件①（第6.5.3図a）では、日本列島

上では 10～25%程度の出現頻度となり、頻度の高い領域

は平均値の高い領域（第6.5.1図左図）とほぼ対応している。また総観規模擾乱の影響を受けにくい南西諸

島では出現頻度が小さくなっている。条件②（第6.5.3図b）では、南ほど出現頻度が高くなっており、こ

れは積乱雲が発生できる不安定な大気状態が南ほど出現しやすいためである。条件①かつ②（第6.5.3図c） 

 

第 6.5.2図  SREHの値の海陸での違い 0～6kmの黒

線でホドグラフが与えられているとき灰色の矩形面積

を海上での SREHの値とする。上空の風速が同じ分布を

する陸上では地上付近のみ摩擦により風速が小さくな

る。それにより 1kmまでの鉛直シアーベクトルが大き

くなり、青色の矩形面積分だけ SREHの値が大きくな

る。 

 

第6.5.3図  2006～2014年6～9月の 条件①：SREH > 100 m2/s2、条件②：DLFC < 1000m、条件③：RH > 60 %、条件④：

FLWV > 150 g/m2/sが出現する頻度分布（%） (a) 条件①の場合、(b) 条件②の場合、(c) 条件①と②の場合、(d) 条件
①、②、③の場合、(e) 条件①、②、④の場合と、(f) 条件①～④が全て揃った場合  

メソ解析から算出。SREHはストームに相対的なヘリシティ、DLFCは 500m高度から自由対流高度までの距離、RHは 500hPa

の相対湿度、FLWVは500m高度の水蒸気フラックス量。出現頻度の色づけは図によって異なる。 
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第6.5.4図  2006～2014年 (a) 6月、(b) 7月、(c) 8月、(d) 9月のSREHの平均値（m2/s2、左図）、条件①：SREH > 

100 m2/s2が出現する頻度分布（%、中図）、線状降水帯が発生しやすい条件（条件①に加え、条件②：DLFC < 1000m、条

件③：RH > 60 %、条件④：FLWV > 150 g/m2/s）が出現する頻度分布（%、右図）  
メソ解析から算出。SREHはストームに相対的なヘリシティ、DLFCは500m高度から自由対流高度までの距離、RHは500hPa

の相対湿度、FLWVは500m高度の水蒸気フラックス量。平均値、出現頻度の色づけは図によって異なる。 
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では西日本、特に九州西部で出現頻度が高くなっており、高頻度の領域は実際に線状降水帯がよく観測され

ている場所に対応している。ただ梅雨期に限定しているのではなく、6月～9月の平均値なので、九州西部

での 10%を超える出現頻度は過大評価である。条件①、②に条件③を加えても、南西諸島から東シナ海上の

出現頻度の低下が小さい以外は分布の特徴にあまり変化がないが、出現頻度を 4%程度絞り込むことができ

ている（第6.5.3図d）。条件①、②に条件④を加えると、FLWVがもともと小さい北日本や陸上での出現頻

度が減る一方、九州西部での出現頻度に大きな変化はない（第6.5.3図e）。これは、下層の風速が大きく

なるとSREHとFLWVはともに大きくなりやすいという特徴があり、両者に大きな相関があるためである。全

ての条件（第 6.5.3図 f）を用いると、九州西部での出現頻度が 5～7%程度、北日本では 1%前後になり、4

つの条件により出現頻度をうまく絞り込むことができている。 

線状降水帯が発生しやすい大気状態の季節変化（6～9月の月別の出現頻度）の特徴を第 6.5.4図に示す。

総観規模擾乱の影響を受ける緯度帯が6月から8月にかけて季節が進むにしたがって北上するため、それに

ともなってSREHの平均値の大きな領域も北上する（第6.5.4図左図）。特に6～7月の梅雨前線帯（梅雨前

線の南側）には高度3km付近に強い西寄りの風（梅雨ジェット）が存在し、下層1kmでは南寄りの暖湿流が

梅雨前線帯に流入している。これにより梅雨前線帯ではSREHが大きい状態が持続しやすい。8～9月になる

と北日本で SREHの平均値が大きくなる。この時期に北日本を低気圧が頻繁に通過するためである。条件①

の出現頻度分布（第 6.5.4図中図）でも同様の北上傾向が見られ、梅雨期の後半（7月）の九州西部では

20%を超える領域も出現する。9月には九州から関東にかけての太平洋側で出現頻度が高くなっている。こ

れは台風からの暖湿流の影響を強く受けるためである。条件①から④が満たされれば（第6.5.4図右図）、

条件①だけよりも全ての月で出現頻度を半分ほどに絞り込むことができている。6月～8月では条件①とほ

ぼ同じ特徴を持った分布を示しているが、9月では北日本の出現頻度が極端に小さくなっている。すなわち

8月は2013年8月9日の秋田・岩手の大雨のように北日本で線状降水帯による大雨の危険性が高まるが、9

月になるとその危険性はかなり低下する。ただ2014年9月11日に北海道で大雨が発生しているように、季

節や場所を問わず、条件さえ揃えば線状降水帯による大雨は発生する。 

 

６．６ まとめと今後の課題 

 本章では、線状降水帯が発生しやすい大気状態を判断するために、過去の大雨事例を参考にして見逃しが

ないように、SREHを主体に①：SREH > 100 m2/s2、②：DLFC < 1000m、③：500hPaRH > 60 %、④：FLWV > 

150 g/m2/sの4つの条件を提案した。ここで、この条件の妥当性を見てみる。2014年8月20日の広島での

大雨をはじめ、その前後の期間（13～24日）には各地で線状降水帯が非常に多く観測された。その期間に

今回提案した条件が出現した頻度と 2006～2013年の 8月の平均出現頻度とを比較してみる。過去の平均値

（第6.6.1図a）では南西諸島や九州南部で最大5%程度の値が見られるが、関東地方をはじめ、日本列島の

多くの地域で出現頻度は 1%未満である。2014年の線状降水帯が多く観測された期間（第 6.6.1図 b）では、

九州西部で出現頻度が20%を超え、梅雨期後半（7月、～10%）の2倍以上になっていた。中国地方や東北地

方でも高い値が見られ、実際に線状降水帯が観測された領域とよく対応している。 

 上述の4つの条件を満たす領域は、数値予報モデルの予報値を用いて、診断的予測グループが提供してい

る多画面ツール（診断サーバ）で面的に表示させることが可能である。2014年8月20日の広島での大雨事

例についての表示例を第6.6.2図に示す。色分けされている領域が多画面ツールの独自要素設定で線状降水

帯条件として定義したもの（図中の定義式参照）で、広島での大雨となった場所が20日0～2時に線状降水

帯条件を満たす領域として赤色で明示されている。それ以外にも九州西部で線状降水帯が発生しやすい大気

状態であることが示されており、広島ほどではなかったが、実際線状降水帯が発生して強雨がもたらされて
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いた。 

 今回提案した4つの条件以外にも、線状降水帯の発生に対して有効な指標があるかもしれない。まず提案

した条件に対して予報現業や調査・研究での利活用を図り、有効性を検証していただき、問題点があるなら

他の要因についても検討して欲しい。たとえば Kato (2005)は九州の地形性線状降水帯が出現する条件とし

て、下層の南西風場が6時間以上持続している必要があることを示している。このように特定の環境場が持

続するためには、総観場に変化がほとんどみられないことが必要不可欠であり、環境場の持続する条件設定

の追加を考えないといけないだろう。また SREHの算出における、水平渦度ベクトルとストームの移動ベク

トルの内積を鉛直積分する範囲や、ストームの移動ベクトルの推定方法を積乱雲群の組織化に適したものに

 

第 6.6.2図  多画面ツール（診断サーバ）での線状降水帯が発生しやすい条件（① SREH > 100 m2/s2、② DLFC < 

1000m、③ RH > 60 %、④ FLWV > 150 g/m2/s）の把握例（2014年 8月20日の広島での大雨事例） 
局地モデル（LFM）の結果を利用。SREHはストームに相対的なヘリシティ、DLFCは 500m高度から自由対流高度までの

距離、RHは500hPaの相対湿度、FLWVは500m高度の水蒸気フラックス量。 

 

第6.6.1図  (a) 2006～2013年 8月と (b) 2014年 8月13～24日の線状降水帯が発生しやすい条件（① SREH > 100 

m2/s2、② DLFC < 1000m、③ RH > 60 %、④ FLWV > 150 g/m2/s）が出現する頻度分布（%）  
メソ解析から算出。SREHはストームに相対的なヘリシティ、DLFCは 500m高度から自由対流高度までの距離、RHは

500hPaの相対湿度、FLWVは500m高度の水蒸気フラックス量。 

-131-



変更する必要もあるだろう。もちろん量的予測のためには、線状降水帯が停滞する要因、500m高度の相当

温位や水蒸気フラックス量の値なども引き続き検討しなければならない。 
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