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in the middle-latitudes
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　要　旨

　しばしば，梅雨期の集中豪雨などの災害を引き起こすメソβスケールの線状

降水帯について，特別観測の観測データや数値モデルを用いて，内部構造や維

持機構を明らかにした．これまで報告されてきたスコールライン (SL) 型，バッ

クビルディング (BB) 型の他に，バック アンド サイドビルディング (BSB) 型

と呼ぶべき形態があって，それらでは，中層風と下層インフローの風向が，反

対向き，同じ向き，ほぼ直交していたことがわかった．また，中層の乾燥化は，

降水帯の型を変えないが，中層の気流が降水域を通過する BB 型で最も多く降水

量が減少し，中層の気塊が下層の収束を強める SL 型は減少が少ないことがわ

かった．

　　＊ 気象研究所

　　（2009 年 6 月 1 日受領，2010 年 4 月 30 日受理）

　1. 序論 

　梅雨期の集中豪雨などの災害は，しばしば線状

の降水系によってもたらされる．この線状降水系

は 100km ほどの長さを持ち，降水系内で対流セル

が次々と生成消滅することにより持続している．こ

の 100km ほどの大きさはメソβスケールと呼ばれ

ている（Orlanski，1975）．様々なスケールの現象

から構成される梅雨期の降水現象（Ninomiya and 

Akiyama，1992）の中で，このメソβスケールの

現象がどのような位置づけにあるのかをみてみよう

（第 1図）．梅雨前線が中国大陸から日本に沿っての

び（第 1図 a），梅雨前線上には総観規模の低気圧

や波長 1000km ほどの低気圧性擾（じょう）乱があ

って，その周辺は活発な雲域になっている（第 1図

b）．この 1000km ほどの擾乱はメソαスケール低気

圧（あるいは中間規模低気圧）と呼ばれている（第

1図 c）．個々の擾乱の内部をみると，一般に，雲域

の南側に数個の 100km ほどの大きさ（メソβスケ

ール）の強い対流性の降水域があって，その北側に

は弱い降水域が広がっている（第 1図 d）．この対

流性の強い降水域は，しばしば線状の持続する構造

になって，集中豪雨などの災害を引き起こす．さら

に，このメソβスケールの降水域は，複数の対流

セルから成る 10km ほどのメソγスケールの積乱雲

（第 1図 e）で構成されている．

　積乱雲を構成する対流セルは，発生期と最盛期，
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衰弱期の 3つの段階を経て一生を終える（第 2図）．

対流セルの寿命は通常 30分から 1時間ほどである．

発生期には，下層の収束により地面近くの気塊が上

昇して，気塊中の水蒸気が凝結する．そのため，雲

の内部は周囲よりも暖かくなって雲が上方にのびて

いく．対流セルの上部では雲水から雨粒や氷粒子の

形成が始まっているが，まだ地上には達していない．

最盛期になると，雲頂が対流圏上部に達し，やがて

大きく成長した雨粒や氷粒子は上昇流に打ち勝って

落下を始める．このとき，周りの空気を一緒に引き

ずりおろして下降流が始まる．このように最盛期で

は，対流セルの上部分に上昇流，下部分に下降流が

あって，上昇流と下降流が共存している．落下する

雨粒や氷粒子が不飽和の空気内や気温 0度の高度を

通過するときに，蒸発や融解をして周りの空気を冷

やす．冷やされた空気は重いために下降流が強まり，

冷たい下降流は地表にぶつかって発散する気流を形

成する．衰弱期に入ると，下層の気塊を対流セルに

供給する下層の上昇流がなくなるため，対流セル内

は弱い下降流になって，残っていた雨粒が弱い降水

として降る．

　以上の対流セルの時間変化は，対流セルを取り巻

く水平風の鉛直シアが弱いときの様子である．対流

セルを取り巻く水平風が鉛直シアを持つときには，

上に述べた対流セルの一生とは異なり，既存の対流

セルが次々と新しい対流セルを発生させることがで

きる．第 3図は“新しい対流セルが発生するメカ

ニズム”の模式図である．簡単のために，対流セル

や水平風を二次元でとらえ，高度が増すにしたがっ

て風速が大きくなるような西風の鉛直プロファイル

を考える．対流セルは中層の強い西風により東に移

動する．そのため下層では対流セルに相対的に東風

が吹き込むこととなり，この東風と先に述べた発散

する気流が収束する．下層の東風が十分に暖かくて

湿っているときには，収束して上昇した東風の気塊

内の水蒸気が凝結し，容易に新しい対流を発生させ

ることができる．新しい対流セルが発達した位置が

下層の東風の風上側であるために，風下にある古い

対流セルには下層の暖かくて湿った気塊が供給され

ず，古い対流セルは次第に衰弱を始める．このよう

に水平風や温度，水蒸気の鉛直プロファイルの都合

がいいときには，対流セルは新しい対流セルを次々

と発生させて自己増殖をし，長時間持続できる構造

を持つ（長時間持続する構造を持つことを“組織化”

と呼ぶ）．

　では，対流セルや水平風を三次元でみた場合には

どうなるか．いくつかの対流セルで構成された降水

系を真上からみた模式図で考えてみる（第 4図）．

降水域から発散する気流が円弧状に広がっている．

環境の中層風が西風で，暖かく湿った下層風（以後，

下層インフローと呼ぶ）が南風と東風の 2通りの場

第2図 環境の風の弱いときの孤立した対流セルの一生

　　（小倉,1999より引用）．

第1図 梅雨期の降水現象の階層構造

　　（小倉,1997より引用）．
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合を考えると , 下層インフローが南風である場合に

は，既存の対流セルは中層風によって東に移動し，

新しい対流セルは下層インフローと発散流との収束

が強い南側に発生する（第 4図 a）．南側で発生す

る新しい対流セルと東側へ移動する既存の対流セル

によって，降水域は南西から北東にのびた形状にな

る（第 4図 b）．一方，下層インフローが東風の場

合には，新しい対流セルが東側で発生して（第 4図

c），対流セルが集中した降水域になる（第 4図 d）．

このように，複数個の対流セルからなる“メソβス

ケールの降水系”は，“中層風による対流セルの移動”

や“新しい対流セルを発生させる下層インフローが

供給される場所”の違いにより，団塊状や線状など

異なった形状になることが想像できる．

　対流セルを自己増殖させたり降水系の形状を決め

たりする水平風の鉛直プロファイルは，降水系より

も大きなスケールの擾乱によって決められている．

大きなスケールの擾乱は，水平風の鉛直プロファイ

ルのみでなく，温度や湿度の鉛直プロファイル，メ

ソαスケールの収束，水平温度傾度なども規定して

第3図 環境の風のシアが強いときの対流セルの世代交代（小倉，1999より引用）．(a)は環境の水平風

の鉛直プロファイル．黒い矢印は地面に相対的な風，白い大きな矢印は西風に流されて東に移動する対流

セルの移動速度で，対流セルに相対的な水平風を赤い矢印で示す．(b)は既存の対流セルから発散する気

流と，環境の風による新しい対流セルの発生の模式図．既存の対流セル内へ上昇する気流や下層で発散す

る気流を黒い矢印で，発散する気流と収束する対流セルに相対的な下層の東風を白い矢印で示す．

第4図 新しいセルの発生と降水系の形状変化の模式図．中層風が西風で，下層インフローが南風と

東風の場合について，降水系の形状と対流セルの様相の変化を示す．緑と赤の丸は既存の対流セル

と新しい対流セルで，対流セルを取り囲む丸は降水系である．太い赤い矢印と緑の矢印，対流セル

からの矢印は，下層インフローと中層風の風向，対流セルの移動方向を示す．降水系の周りの前線

の記号は，対流セルから発散する気流と下層インフローとの収束線である．
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いる．このようなメソβスケールの降水系を取り巻

く環境場を，簡単のために “環境”と呼ぶこととす

る．本論文では，組織化した“メソβスケール降水

系”のうち，対流セルが線状に並んだ線状降水系に

注目し，これまで明らかになっていない環境と線状

降水帯の形態の関係について調べる．

　実際に組織化したメソβスケールの線状降水系

は，どのような形状や内部構造をしているのだろう

か．これまで集中豪雨や突風などの災害や激しい現

象を引き起こしたメソβスケール線状降水系の解析

から，線状降水系の走向や降水域の広がり方，対流

セルの発生・衰弱の様子によってスコールライン

（SL：squall line）型，バックビルディング（BB：

back-building）型というメカニズムが提案されてい

る （例えば，Bluestein and Jain et al.,1985）．

　SL 型は，熱帯域やアメリカ中西部で多く観測さ

れるスコールラインと同じ特徴を持った型である．

第 5図にアメリカ中西部のスコールラインに直交し

た方向の鉛直断面の模式図（Houze et al.,1989）を

示す．強い対流域が前面（スコールラインの進行方

向側）にあり，弱い降水域が後面に広がっている．

暖かく湿った下層インフローが強い対流域の前面で

上昇し，新しい対流セルを発生させている．後面の

弱い降水域の下では，ゆっくり下降しながら前面へ

向かう流れがあって，対流域の後面側に到達してい

る．このように SL 型では，中層風が後面からスコ

ールラインに侵入している点が特徴的である．アメ

リカ中西部で発生するスコールラインについては，

発生数が多く，現象が 2次元的で取り扱いやすいた

めに，事例解析や数値的解析が多く，その特徴や形

態，内部構造は比較的によくわかっている．しかし，

日本付近のスコールラインについては，発生数が少

ないために報告例も少なく，数値的な解析例につい

てもほとんどない．

　次に，BB 型については，豪雨や大雨を引き起こ

した降水系が BB 型であったと幾つかの論文で報告

されている（例えば，Kato,1998; 横田 ,1993）．こ

れらの線状降水帯では，新しい対流セルが降水帯の

先端で繰り返し発生する（バックビルディング）と

ともに，降水帯内の対流セルが発達しながら降水

帯に沿って後方に移動する（第 6図）．このように

BB 型では対流セルが線状降水系内を次々と移動す

るが，降水系全体の移動速度は遅いことが多く，し

ばしば集中豪雨の原因となる．しかし，事例解析数

は多くなく，その維持機構や気流構造までは十分に

わかっていない．

　SL 型や BB 型の他に，豪雨を引き起こす線状

降水系には“テーパリングクラウド（tapering 

cloud）”とも呼ばれる“ニンジン状の雲域（carrot-

shaped cloud）”を持つものもある．この線状降水

系は海上で発達することが多い．そのため，これま

では主として現業の高層観測や気象衛星のデータを

用いた解析がおこなわれてきた（猪川ほか，1980；

長谷川ほか，1981）．しかしながら，これらのデー

タでは時間や空間の分解能が粗いために，ニンジン

状の雲域を伴う降水系の内部構造や維持機構はほと

層状性領域 対流域

前面後面

第5図 スコールラインの模式的な鉛直断面図(Houze et al.,1989より引用)．破線は雲の境界を示す．

実線は等反射強度線であり，ドット域と黒い領域は強い反射強度域である．層状性領域の温度0度の

高度付近にある強い反射強度域はブライトバンドである．矢印のついた細い実線は流れを示し，白い

矢印はスコールラインの移動方向を示す．ＨとＬは地上における高圧域と低圧域を表す． 
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んどわかっていない．

 本研究の目的の 1つは，これまで十分に明らかに

なっていないメソβスケールの線状降水系，特に

SL 型以外のものについて，形態と内部構造，維持

機構を明らかにすることである．そこで SL 型と

BB 型，“ニンジン状の雲域を持つ線状降水系”の 3

つの型について，それぞれ特別観測で観測した事例

を一つずつ選び，観測データと数値モデルによる再

現実験の結果を用いて解析し，線状降水系の内部構

造や維持機構，環境を調べた．

　SL 型と BB 型の線状降水系としては，“つくば

域降雨観測実験”で観測した 1995年 8月 15日

に“関東平野を通過したスコールライン”（瀬古

ほか，1998）と“九州豪雨観測実験”で観測した

1996年 7月 7日の“梅雨前線のメソβスケールの

降水域内で組織化した BB 型の降水帯”（Seko and 

Nakamura, 2005）を取り上げた．ニンジン状の雲

域を持つ線状降水系としては，“つくば域降雨観測

実験”で観測した 1994年 9月 29日の“台風接近

時に組織化したニンジン状の降水帯”（Seko et al., 

1999）を解析した．このニンジン状の降水帯は関

東地方をゆっくりと通過したため，降水帯付近の気

象要素や水平風の分布が詳細に観測されており，本

研究はニンジン状の降水帯の内部構造を明らかにし

た初めての報告となっている．解析の結果から，ニ

ンジン状の降水帯はバック アンド サイドビルディ

ング（BSB:back- and side-building）型と呼ぶべき

メカニズムで維持されていたことが明らかになっ

た．

　このようなメソβスケールの線状降水系の形態を

決める環境は何か．上記の 3つの事例について，水

平風の鉛直プロファイルを比較したところ，下層イ

ンフローが降水帯にほぼ直交する南東側や南側から

供給されていた点が共通しているが，その上側では，

SL 型や BB 型は下層インフローの逆方向や同じ方

向から，BSB 型は下層インフローに直交方向から

の水平風が卓越していた．これらの事例の比較結果

は，水平風の鉛直プロファイルが降水帯の形態の決

定に大きな役割を果たすことを示唆している．

　降水系を取り巻く水蒸気の鉛直プロファイルの影

響はどのようになっているかをみてみる .  第 7図

は 1993年 8月 1日の鹿児島豪雨の降水系（第 7図

a）と本研究の事例研究で取り上げる 1995年 7月 7

日の降水系（第 7図 b）の降水強度である．これら

の降水系はともに，数 100km の長い降水域内に赤

丸で示した何本もの短い強い降水帯が存在し，それ

らが BB 型の特徴を持っていた．しかし，これらの

降水帯は降水強度が異なり，鹿児島豪雨の降水系で

は強く，本研究の降水系では弱かった．それぞれの

水蒸気の鉛直プロファイルを比較してみると，降水

強度が弱い本研究の事例では中層が乾いており，降

水強度の強い鹿児島豪雨の事例では中層も湿ってい

た．これらの事例の降水強度と中層の湿度の関係は，

中層の湿度が降水帯の降水強度に影響を与える可能

降
水
帯
の
移
動
方
向

先端

前面

後面

走向

下層インフロー

(a)

(b)

22:30

22:45

23:00

後方

対流セルの
移動方向

第6図 (a)1988年 9月11日に発生した淀川チャネル大雨（横田,1993より抜粋して引用)．現業レーダで観測

した降水域と対流セルの移動を影域と実線で示す．(b) 降水域の形状や対流セルの位置を示す降水系の模式図．
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性を示唆している．

　中層の湿度は，降水強度ばかりでなく，降水系の

形態にも影響を及ぼす可能性も考えられる．中層が

より乾燥していれば，蒸発する雨水の量が増えて気

温がより下降し，下降流や地上付近の発散流が強め

られる．そのため，“新しい対流セルが発生するメ

カニズム”で述べた下層インフローと発散流が収束

する位置が変わり，別の降水系の形態に組織化する

可能性がある．

　これらをふまえ，線状降水系の形態などを決める

環境として“水平風の鉛直プロファイル”と“中層

の湿度”に注目し，それらの環境が降水帯の形態に

及ぼす影響とそのメカニズムを明らかにすること

も，本論文の目的とした．これらの環境の影響を取

り出すために，理想化した数値実験を行い，水平風

の鉛直プロファイルや中層の湿度を変えたときにど

のように降水帯が組織化するか，またそのときの形

態や内部構造がどのようになっているかを解析して

調べる．

　本論文の構成は以下の通りである．第 2章では，

日本付近に発生した事例について，観測データと数

値モデルによる再現実験を用いて，SL 型と BB 型，

ニンジン状の雲域を持つ BSB 型の線状降水系の形

態や内部構造，維持機構を明らかにする．第 3章で

は理想化した数値実験をおこなって，線状降水系の

形態を決める環境とその影響について議論する．結

論では，全体のまとめを述べる．

　2. 線状降水系の形態と内部構造

　2.1 はじめに

　メソβスケールの線状降水系には，SL 型や BB

型のメカニズムを持つものやニンジン状の雲域を持

つものがある．これらの降水帯のうち，SL 型につ

いては解析例が多く比較的に内部構造や維持機構が

わかっているが，BB 型や“ニンジン状の雲域を持

つ線状降水帯”については十分にわかっていない．

また，メソβスケールの線状降水系は，第 1章で述

べたように，水平風の鉛直プロファイルなどの降水

系を取り巻く環境の影響を受けているので，環境を

調べることも線状降水系の内部構造や維持機構の理

解に必要である．

　第 2章では，SL 型と BB 型，“にんじん状の雲域

を持つ線状降水帯”を，1つの型について 1事例ず

つ選び，特別観測データと数値実験の結果を用いて，

線状降水系の形態，内部構造，維持機構，降水帯を

取り巻く環境を調べる．第 2章の最後では，解析で

明らかにした降水系の形態や内部構造，維持機構を

環境に関係づけて体系的にまとめる．これまでのメ

ソβスケール降水系の事例解析の報告には，1つの

事例を詳細に解析しているものが多く，他の型と一

緒に議論しているものはほとんどない．複数の事例

の解析結果を用いて，環境と線状降水系の形態や内

部構造を体系的にまとめることは，本研究の特長の

1つである．

　2.2 スコールライン

　2.2.1 はじめに

　スコールラインは，アメリカ中西部や熱帯域でし

ばしば発生し，その特徴や維持機構について数多く

第7図 1993年 8月1日18時00分と1996年 7月7日

10時45分の現業レーダーで観測した降水強度分布．赤

い実線の楕円は，BB型の線状降水系を示す． 
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の報告がなされている．第 5図で示したアメリカ中

西部で観測されたスコールラインの模式図をもう一

度みてみよう．スコールラインの進行方向の前面に

は対流性の強い降水域があり，後面には層状性の弱

い降水域が広がっている．スコールラインの循環を

みると，前面からスコールラインに流入した暖かく

湿った気流（下層インフロー）が，ガストフロント

の近くで上昇し始め，対流域で急激に上昇した後，

層状性の領域を緩やかに上昇し続けながら後方へ流

出する．また，同時に層状性の雲の下では緩やかに

下降する流れがあり，層状性領域を通過して対流域

の下層の後ろ側に流れ込む．さらに，地表近くでは

対流域から後方への流れがみられる．この模式図か

ら，前面からの下層インフローはスコールラインの

降水によって妨げられずに対流域に入っていて，ス

コールラインが持続できる構造であることがわか

る．

　規模が小さく発生頻度も小さいけれども，日本

でもスコールラインが寒冷前線や雷雨などに伴っ

て組織化することがある（小倉ほか，1991；石原

ほ か，1992；Ishihara et al.,1995；Kawashima et 

al.,1995）．例えば，小倉ほか（1991）は，寒冷前

線に伴う降水域が関東平野を通過している時にスコ

ールラインが組織化し，アメリカ中西部のスコール

ラインと似た構造を持っていたことを示した．しか

し，これは主に気象官署の現業データを使ったもの

で，微細な構造までは示されていなかった．石原ほ

か（1992）は，沖縄で発生した伝播（ぱ）速度の

遅いスコールラインの構造や振る舞いについて，ド

ップラーレーダーを用いて詳細に解析している．さ

らに Ishihara et al.（1995）は，梅雨前線上で組織

化した弧状のスコールラインを，ドップラーレーダ

ーや高層ゾンデのデータを用いて解析した．彼らは，

後面から降水域に貫入する乾燥した中層風が雨滴を

蒸発させて地上の冷気塊を強化するので，乾燥した

中層風が下層インフローとともに降水帯の維持に重

要であると指摘している．Kawashima et al. （1995） 

は，同じ事例のスコールラインを，ドップラーレー

ダーの風データにリトリーバル法を適用して，対流

域の高度 4km 以上に正の温度偏差を再現するとと

もに，乾燥気塊中での雨滴の蒸発によって冷たい発

散流が形成されていたことを示した．

　本節では，“関東地方を通過したスコールライン”

について，ドップラーレーダーや地方自治体の地上

気象データ，数値モデルの出力を用いて，線状降水

系の気流構造や地上の気象要素の特徴を調べる．こ

れらの特徴がスコールラインのものと同じであるこ

とを確かめ，線状降水系の形態や内部構造，維持機

構についてまとめる．

　2.2.2 観測データを用いた解析

　a. 解析に用いるデータ

　本節で用いる観測データは，“つくば域降雨観測

実験”が 1995年 7～ 8月におこなった特別観測の

データと気象庁の現業観測データ，地方自治体（茨

城県・栃木県・群馬県・埼玉県）が観測した地上

気象データである．“つくば域降雨観測実験”は，

1994年から 1999年まで，関東地方で観測される雷

雨や南岸低気圧，局地前線などのメソスケール現象

を観測対象とした観測実験で，関東地方の研究機関

や大学が，それぞれが自前の気象測器を使って同一

の現象を観測し，観測で得た情報や観測データを交

換してお互いに協力しようというものである（吉崎

ほか，1999）．主な参加機関は，気象庁気象研究所，

科学技術庁防災科学技術研究所（（現）独立行政法

人　防災科学技術研究所），郵政省通信総合研究所

（（現）独立行政法人　情報通信研究機構），東京大

学海洋研究所，筑波大学，群馬大学，埼玉大学，防

衛大学校などである．特に，1995年 7～ 8月の特

別観測ではドップラーレーダーをつくば市（気象研

究所；Ｃバンド，観測レンジ 128km）や熊谷市（防

災科学技術研究所；Ｘバンド，観測レンジ 64km）に，

高層観測サイトを前橋市（群馬大学・東京大学海洋

研究所）や丸沼（筑波大学）に展開して，観測をお

こなった．ここでは，“つくば域降雨観測実験”の

特別観測データのうち，つくばのドップラーレーダ

ー，高層観測，ウィンドプロファイラーのデータを

用いて解析をする．
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　b. スコールラインの概要

　1995年 8月 16日に寒冷前線に伴うスコールラ

インが関東地方を通過した．第 8図は 8月 16日の

15時から 18時までの 1時間毎の気象庁現業レーダ

ーの降水強度分布を示したものである．北陸地方か

ら東北地方に散在していた降水域が 14時には新潟

第8図 1995年 8月16日15時00分から18時

00分までの１時間毎の現業レーダーの降水強度

(mm/hour)．数値は反射強度から換算している． 

県から福島県にかけて線状になり，強い降水が前

面（進行方向である南東側）に並び始めた．15時

には栃木県と福島県の県境の山地でも強い降水域が

現れ，群馬県から福島県まで連なるスコールライ

ンになり，17時 30分ごろまで大きく形状を変える

ことなく南東に移動した．スコールラインの前面

第9図 1995年 8月16日の(a)09時と(b)21時の地上天気図

と(c)21時の高度500hPaの高層天気図．(a)と(b)の実線は

等圧線(hPa)，短い矢羽は1m/s，長い矢羽は2m/s，ペナントは

10m/s である．(c)の実線は等高度線(m)，点線は等温線(℃)，

短い矢羽は2.5m/s，長い矢羽は5m/s，ペナントは50m/sである． 
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には 32mm/hour 以上の強雨，後面の北西側は 1～

4mm/hour の弱い降水域が広がっていて，第 5図で

示したアメリカ中西部のスコールラインと似た典型

的な降水パターンを示していた．

　c. 総観スケールの特徴

　1995年 8月 16日の 09時と 21時の地上天気図

を第 9図 a，b に示す．寒冷前線が 09時には東北

地方を横切って朝鮮半島までのびていて，西日本は

太平洋高気圧に覆われていた．その 12時間後の 21

時になると地上の寒冷前線は関東平野まで南下し，

寒冷前線に伴うスコールラインにより，関東地方は

激しい雷雨となった．高度 500hPa の 21時の高層

天気図を第 9図 c に示す．高度 500hPa では 21時

に浅いトラフが既に北日本を通過したが，北日本よ

り南側では東西に一様に近くなっていた．スコール

ライン通過前後のつくば上空の変化をみるために，

第 10図に 14時 35分と 20時 30分のエマグラムと

水平風の鉛直分布を示す．通過する約 3時間前の

14時 35分では混合層は 825hPa 近くまで発達し，

その混合層の上部では湿度は 90% を超えていた．

混合層のすぐ上の 800～ 775hPa や 500～ 600hPa

には安定層があって，そこでは露点温度が大きく変

化していた．対流有効位置エネルギー（CAPE）を

計算すると，混合層中の高度 885hPa の気塊を持ち

上げたときに最大になり，その値は 2313J/kg と大

きかった．一方，対流の起こりにくさの指標として，

自由対流高度までの負の浮力エネルギー（CIN）を

計算すると，-2J/kg と小さかった．これらから，ス

コールラインの通過前の成層はとても不安定で，対

流が起こりやすい成層であったことがわかる．水平

風の鉛直プロファイルに注目すると，下層の 1.5km

以下では南風，その上側では徐々に西風に変わり，

高度 2km より上層では，ほぼ一様な西風になって

いた．

　スコールライン通過後の 20時 30分には，

900hPa より下層の風向が北東風に変わるとともに，

下層の混合層が無くなり，地上から 600～ 500hPa

まで湿った状態に変化した．900hPa より上層では，

上層のトラフの通過に伴って，南よりの西風から北

よりの西風に変わったが，関東地方では温度場が東

西に一様に近いため，混合層の発達していた下層と

安定層以外の温度変化は小さかった．

　スコールラインが関東地方を通過している 17時

の GMS の赤外画像とアメダスの水平分布を第 11

図と第 12図に示す．群馬県から北東にのびる発達

した雲域がスコールラインに対応している．スコー

ルラインの北側には寒冷前線に対応する山形県沖か

ら北東にのびる雲域があり，滋賀県から兵庫県でも

小さい雲域が発達していた．スコールラインや滋賀

県から兵庫県に発達した小さい雲域では，気温は周

りより低くなっていた．以後，関東地方のスコール

2030 1435

第10図 1995年 8月16日14時35分（実線）と20時30分（破線）につくばで放球した高層データ

の温度と露点温度，水平風の鉛直プロファイル．短い矢羽は2.5m/s，長い矢羽は5m/sである．
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ラインだけに注目する．スコールラインの降水域で

は 25度以下の冷たい北風，スコールラインの南側

では 30度以上の暖かい南風であり，この北風と南

風がスコールラインの南東側で収束していた．寒冷

前線が中部の山岳を通過しているときには（a）本

州南岸からの関東平野に向かう気流，（b）関東山地

を越える気流，（c）東北地方の東側を南下する気流

AMeDAS 17JST 16 August 1995

がある場合が知られている（山本，1984）．本事例

ではスコールラインの南側の南風が（a）に，スコ

ールラインの降水域の冷たい北風が（b）に対応す

ると考えられ，東北地方の東岸を南下する北風（c）

はみられなかった．

第11図 1995年 8月16日17時のGMS画像．群馬県から北東にのびるスコールラインの

雲域の他に，山形県沖から北東にのびる雲域と兵庫県から滋賀県に発達した雲域がある．

第12図 1995年 8月16日17時00分のアメダスで観測された水平風，高度補正をし

た気温（実線），日照のない曇り域（薄い影域）と降水域（濃い影域）．短い矢羽は1m/s，

長い矢羽は2m/s，ペナントは10m/sである．
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　d. 対流セルの移動

　スコールライン内の対流セルの振る舞いをみるた

めに，現業レーダーで観測した 7分毎の降水強度分

布を第 13図に示す．スコールラインの前面の対流

域は幅が狭く連続的に分布していたため，対流域を

構成する個々の対流セルを識別することは困難であ

る．そこで，対流域内の 32mm/hour 以上の強い降

水域を追跡する．群馬県と埼玉県の県境付近の強い

降水域ａを例にとってみてみよう．降水域ａは大き

さが約 30km と大きいことから，多くの対流セルで

構成された複数の積乱雲の集まりと考えられる．降

水域 a は 16時 22分から 45分まで強い降水強度を

保ちながら，スコールライン内の相対的な位置を大

きく変えることなく，スコールラインとともに移動

していた．降水域ａは強い降水強度を 30分以上の

間保持していたことから，新しい対流セルが降水域

ａの極近傍で発生して，古い対流セルと入れ替わっ

ていたと考えられる．降水域ａでの新しい対流セル

の発生の様相とは異なり，スコールラインから離れ

て発生する対流セルも存在した．16時 30分にスコ

ールラインの前面から南東側へ 5km ほど離れたと

ころに対流セルｂが発生し，7分後には発達してス

1622JST 1630JST

1637JST 1645JST

b

b c c

a a

aa

コールラインの降水域の一部となっていた．16時

37分に発生した対流セルｃも同様な変化をしてい

た．

　e. スコールラインの構造

　スコールラインが関東地方を南西から北東に横断

してのびていた 16日 17時に注目して，地上の水

平風と気温の分布，スコールライン通過時の気象要

素の変化，ドップラーレーダーから求めたスコール

ラインの風分布をみてみる．

・地上における風と気温分布

　アメダスの気温と地方自治体データの湿度の水平

分布を第 14図 a に示す．スコールラインの南側の

陸上では気温が 30度を超えていたのに対し，北西

側では 25度以下であった．湿度もスコールライン

の後面側（進行方向の逆側である北西側）のすべて

の湿度観測点で 80% 以上と湿っているのに対して

前面にはそのような観測点はなく，スコールライン

の前面を境に気温や湿度のコントラストがはっきり

していた．房総半島や東京都の内陸部で日射の加熱

によって気温が上昇したことや，その北側で降水の

蒸発によって気温が下降したことが，強いコントラ

第13図 1995年 8月16日16時22分から16時45分までの7分毎の現業レーダーで観測した降水強度

(mm/hour)．数値は反射強度から換算している． 
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ストの原因と考えられる．

　第 14図 b はアメダスと地方自治体の観測データ

から求めた前 3時間の気温変化と流線である．流線

はアメダスの水平風分布を元に，距離が近いほど重

みが大きくなるようにして加重平均して求めた（影

響半径 20km）．気温の時間変化をみると，スコー

ルラインの後面側で 5度以上下降していた．特に激

しい対流域が通過した埼玉県北部では 12度以上も

下降していて，そこでは顕著な発散がみられた．風

と水平収束の分布に注目すると，スコールラインの

前面に沿って収束域があり，その南側では南よりの

風がほぼ一様に吹いていた（第 14図 c）．収束域の

北側は，発散域がいくつもあって流線も複雑である．

それらの発散域は，気温が 12度以上下降していた

埼玉県北部を含め，激しい降水の後面側に位置して

いた．

・スコールライン通過時の気象要素の変化

　スコールラインの通過時には，地上気象要素の激

しい変動が観測された．激しい降水が観測された

埼玉県の熊谷地方気象台では 16時 10分から気温

が急激に下降し，10分後には 9度，30分後までに

さらに 2度下降した（第 15図）．露点温度も気温

とともに 2度下降し，その後，徐々に上昇してい

った．風は気温が下降する 5分前から弱まり始め，

風向が南から北に変化した．また，気温の急激な下

降と同時に北風が急激に強くなり，16時 15分ごろ

に 24m/s 以上の強風（ガスト）が吹いた．この気

温の下降を伴う強風は，露点温度も低下していたこ

とから，乾燥した気塊であったことがわかる．乾燥

した気塊内での降水の蒸発が，発散する冷気流の形

成に寄与していたと考えられる．雨は，風が 10m/s

ほどに弱まったころから降り始め，16時 40分に

は，降水強度が 80mm/hour ほどの強い降水となっ

た．地上気圧にもスコールラインに伴う変化がみら

れた．前後 1時間 30分の時間平均からの偏差をス

コールラインによる気圧変化と考えると，16時 03

分までは気圧が次第に下がり，その後，気温下降の

直前に風が弱まると気圧が上昇し始めた．強風時に

数分の周期を持った 0.3～ 0.4hPa ほどの気圧の変

動がみられたが，これは強風による動圧の影響と考

えられる．そして，降水強度が強くなるにつれて気

圧は徐々に上昇し，降水強度の最大のときに気圧も

最大になった．その後減少して，降水がやむころに

は気圧は極小になり，再びゆっくりと上昇していっ

た．これらの気象要素の時間変化は，第 5図で示し

た典型的なスコールラインの構造とよく似ている．

・ドップラーレーダーから求めたスコールライン内

部の風分布

　つくばのドップラーレーダーの観測データを用

い，次の 2つの方法を適用して水平風を見積もった．

1つは簡略化 VVP（Volume Velocity Processing）

法（立平・鈴木，1994；立平ほか，1995）である．

この手法は，レーダーの動径方向に 10km，接線方

向に 16度の扇形を 1単位としてデータをサンプリ

ングし，この扇形内で水平風が一様であると仮定し

て水平風を求める．この仮定のため，数 km スケー

ルの細かな変化はみることができないが，10km ス

ケール程度の風の様子は十分にみることができる．

もう 1つは，より細かな水平風の変化をみるために，

レーダーが直接測定できない接線方向の風成分を簡

略化 VVP 法で求めた水平風から見積り，観測した

細かい解像度の動径方向の風分布と合成する方法で

ある．こうして求めた風は，サンプリングした扇形

で，接線方向は一様で動径方向には変動していると

仮定して求めたことに相当する．この仮定は不自然

なため，この手法で得られる風は，必ずしも細かな

水平風分布を表現できていないが，簡略化 VVP 法

で見積もった空間的に粗い解像度の水平風を補間

し，動径方向の発散や収束などを表現する風分布に

なっている．

　第 16図はこれらの手法を用いてスコールライン

の移動速度を差し引いた 17時 02分の水平風分布

である．簡略化 VVP 法で求めた水平風を太い赤い

矢印，動径方向の風分布と合成した手法で求めたも

のを細い矢印で示し，重ねて表示している．等値線

はレーダーで観測した反射強度分布で，40dBZ 以

上の強い反射強度の領域は，強い対流性の降水域を

示している．高度 1.0km をみると，強い降水域に

発散する気流があり，その気流のうちスコールライ

ンの前面へ向かう流れとスコールラインの前面側か
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らの南東風が，スコールラインの前面で収束してい

た（第 16図 a）．また，後面に突き出た強い降水域

からも風が発散している様子がわかる．高度 4.0km

は高度 1.0km とは異なっていて，強い降水域内で

第15図 1995年8月16日12時から20時30分までの熊谷

地方気象台の自記紙．▼はスコールラインの通過に伴って

気温の下降が始まった16時10分を示す．気圧の時系列の

破線は前後1時間30分の移動平均を示す． 

スコールラインの前面から後面に向かう流れ，その

後ろの弱い降水域では後面から強い降水域に向かう

流れがみられた（第 16図 b）．

　スコールラインにほぼ直交した方向（方位角 315

第14図 1995年 8月16日の(a)17時の気温と湿度と地

上風，(b)17時の地上風，流線と14時から17時までの

気温変化の水平分布，(c)17時の流線と水平収束の水平

分布．ドット域は20dBZ以上の降水域，(a)の■は湿度

80%以上の観測点の位置を示す．短い矢羽は1m/s，長い

矢羽は2m/s，ペナントは10m/sである． 
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度）の鉛直断面図を第 17図に示す．ＲＨＩモード

でなく 4仰角のＰＰＩモードから作成したため，微

細な構造や高い高度はみることができないが，レー

ダービームの通過する領域の大まかな風の流れは

みることができる．レーダーから 35km 付近の高度

1.0km より上空には 50dBZ 以上の強い降水域があ

り，そこよりも南東側（レーダーに近い側）はレー

ダーから遠ざかる風が，北西側（レーダーから遠い

側）では強い降水域に近づく風がみられた．また，

第16図 1995年 8月16日17時02分の高度(a)1kmと

(b)4kmのスコールラインに相対的な水平風分布．赤い

矢印は簡略化VVP法で求めた水平風，黒い矢印は簡略化

VVP法で求めた水平風から，レーダーに対して接線方向

の風速を求め，観測した動径方向の風速と合成した水平

風である．実線は20dBZ毎の降水域を示す． 

第17図 1995年 8月16日17時02分のつくばから北西

方向(315度 )に沿ったスコールラインに相対的なドップ

ラー速度(細い実線)と反射強度(太い実線)の鉛直断

面図．鉛直断面は図16(a)の NW-SEの線に沿っている．

濃い(薄い)ドット域はレーダーから遠ざかる(近づく)

風を示す．黒い矢印はドップラーレーダーから見た風向

を示す． 

地上近くではスコールラインの前面（レーダーから

25km ほど）で収束が，強い降水域の下では発散が

みられた．強い降水域の下層の発散，その上側の収

束という水平収束の鉛直分布から，強い降水域では

下降流になっていたことがわかる．

　f. スコールラインの維持機構

　スコールラインと冷気流の位置関係をみるために

ドップラーレーダーで観測した高度 1.0km におけ

る 20dBZ 以上の領域の南東端と，自記紙から得た

冷気流に伴う強風（ガスト）の等時線を第 18図に

示す．ここでは，アメダスの風の 10分値データを

参照して，気象官署や地方自治体（埼玉県・栃木県・

茨城県）の自記紙から，風向の急変後に風の極大値

が観測された時刻（群馬県は気温が急下降した時刻）

をガストフロントの通過時刻と定義した（18時 30

分以後は，自記紙を入手しなかった東京都や千葉県，

神奈川県にガストフロントが移動したため，位置の

特定はできなかった）．降水帯の形状がライン状を

保っていた 15時 30分から 17時 30分までは，ガ

ストフロントと強い降水域の先端がほぼ一致してお
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り，スコールラインの先端と冷気塊の先端が大きく

離れていなかったことがわかる．しかし，18時 00

分には茨城県東部の対流が強くなり，そこからスコ

ールラインの一部（降水域Ａ）が南東にせりでてき

た．つくばを含む茨城県南部では，北西側の降水域

からではなく，降水域Ａからと考えられる冷気流が

先に観測された．この降水域Ａからの冷気流が茨城

県南部に広がったために，北西側の降水域とガスト

の位置が離れ，冷気流により持ち上げられた下層の

気塊は北西側の茨城県南部の降水域に供給されなか

った．そのため，茨城県南部のスコールラインは衰

弱し始めた．下層の気塊の持ち上げられる場所がス

コールラインの前面付近であれば，降水域付近の水

蒸気が既に飽和に近くなっているため，容易に凝結

して対流セルを発生させることができる．しかし，

本事例の茨城県南部のように，既存の降水から離れ

てしまうと，水蒸気が多くて上昇流もより強くない

と，下層を十分に湿らせて対流を発生させることが

できない．この事例の場合，上昇流の強さや水蒸気

量が十分でなく，新しい収束域で対流を発生させる

第18図 ドップラーレーダーで観測したスコールライン

の高度1kmにおける20dBZ以上の領域の南東側の先端（細

い実線）と，自記紙から求めたガストフロントの位置（太

い実線）．ドット域は17時02分における20dBZ以上の

降水域，熊谷市とつくば市の位置を，それぞれ●と○で

示す．18時02分のスコールラインの南東に突き出た降

水域をAで示す．18時24分にスコールラインの降水域

が消滅した部分を紫の破線の楕円で示す．

ことができず，千葉県の降水域は消散してしまった

と考えられる．

　つくばの高層気象台の自記紙やウィンドプロファ

イラーのデータから，衰弱を始めたスコールライン

の特徴をみてみよう．第 19図は高層気象台の自記

紙である．スコールラインの通過に伴って 17時 42

分ごろに 12m/s の強風が吹き，23分後の 18時 05

分に降水が降り始めている．気温と露点温度が，強

風の通過とともにが 2度下降している．冷気流との

第19図 1995年 8月16日13時30分から22時00分ま

での高層気象台の自記紙．▼はスコールラインの通過に

伴う12m/sの強風が観測された17時42分，▽は降水が

始まった18時05分である．気圧の時系列の破線は前後

1時間30分の移動平均を示す．青い破線で囲んでいるの

は，強風時の風向の時間変化である． 
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温度差が 2度と小さかったのは，通過時刻が 18時

なので，既に日射が弱くなって徐々に気温が低下し

ていたためである．その他の露点温度の低下や地上

気圧の時間変化の特徴は，熊谷地方気象台で観測さ

れたものによく似ていた（第 15図）．第 19図の青

い破線で囲んだ強風時の風向をみてみると，17時

20分に風向が南から北東に変わり，その後，西風

成分が次第に強くなって，降水の始まった 18時 05

分には北西風に変わっていた．この風向の変化は，

つくばからみて北東～北側で発達していた降水域Ａ

による冷気流が先につくばに到達したことを示して

いる（第 18図）．冷気流による強風が観測された

時刻と降水が降り始める時刻の差は，最盛期のスコ

ールラインが通過した熊谷地方気象台の観測データ

では約 5分程であるのに対し，つくばでは 23分と

長い．この長い時間差のため，冷気塊により持ち上

げられた空気はスコールラインに供給されていなか

ったと考えられる．

　第 20図につくばのウィンドプロファイラーで観

測した反射強度と水平風，鉛直流の時系列を示す．

ウィンドプロファイラーは降水時と非降水時では計

測しているものが異なっていて，非降水時には反射

強度は大気の乱流による散乱，鉛直流は大気の鉛直

速度を示し，降水時には反射強度は降水粒子による

散乱，鉛直流は降水粒子の落下速度を示している．

つくばを通過したスコールラインは減衰中のもので

第20図 つくばのウインドプロファイラーで観測した1995年 8月16日16時から21時までの(a)反射強度，(b)

水平風，(c)鉛直流．非降水時の反射強度は大気の乱流による散乱，鉛直流は大気の鉛直速度を示し，降水時の反

射強度は降水粒子による散乱，鉛直流は降水粒子の落下速度を示している．時刻の矢印は，高層気象台で観測され

た降水期間である．(a)～(c)の赤い破線は水平風が北風成分を持つ領域を示す．(a)～(c)の青い実線は30dBZ

以上の反射強度の領域である．(c)の赤い影域と青い影域は，2m/s以上の上昇流域と5m/s以上の下降流域である．

第21図 1995年 8月16日の(a)17時 46分と(b)17時 49分につくばで撮影され

た下層の雲列．防災科学技術研究所 中井専人博士提供．
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あるので，第 20図の時系列は，減衰期のスコール

ラインについての知見を与えてくれる．

　スコールラインの降水が観測された 18時ごろ

には，30dBZ 以上の反射強度の強い領域が高度

12.5km まで達していた（第 20図 a）．スコールラ

インの通過前の 16～ 17時では，下層の 1.5km が

下層インフローの南風，高度 2.5km より上側がほ

ぼ一様な西風になっていた．この西風が中層風と考

えられる．高度はスコールラインの前面（17時 30

分～ 18時 00分）の下層 1.3～ 2.5km には 40dBZ

以上の強い反射強度の領域があり，スコールライ

ンの後面（18時 30分～ 19時 00分）の高度 6.0～

8.5km には，後面の層状雲に対応する 30dBZ 以上

の領域がみられた．反射強度と風分布との対応をみ

ると，スコールラインの降水が観測された 18時ご

ろは，高度 5km 以下では 5m/s 以上の下降流域，高

度 8.8～ 12.2km では 2m/s 以上の上昇流域になっ

ていた（第 20図 c）．上昇流域の高度が高く，強い

下降流が中層以下を占めている鉛直流分布は，スコ

ールラインが減衰期であったことを示している．ス

コールラインの前面側に強い反射強度の領域があ

った 17時 30分は，下層の南風（下層インフロー）

が北東風と収束していて，高度 2.0km に 2m/s 以上

の上昇流を形成していた．この上昇流の位置が，ス

コールラインの強い反射強度の領域から離れている

ことから，持ち上げられた下層インフローの気塊が

スコールラインには供給されなかったと考えられ

る．スコールラインの前面がつくばを通過した 17

時 45分ごろに第 21図に示したような雲列がみら

れた．雲列は東西にのびたロール状で，北から南に

移動していた．この雲列は高度 2.0km の上昇流に

より発生したものと考えられる．一方，高度 6.0～

8.5km にある後面の強い反射強度の領域では，西風

が風向を北西風に変えて，高度 5km 付近まで下降

していた．この後面の強い反射強度の領域がスコー

ルラインの層状性の降水域に，後面の強い反射強

度の領域を通過して西風から北西風に変化する気流

が，ドップラーレーダーで観測した後面からの気流

に対応していると考えられる．

　2.2.3 数値モデルで再現したスコールライン

　a. 用いる数値モデル

　気象研究所非静力学メソスケールモデル（NHM）

を用いて，スコールラインの再現実験をおこなった．

NHM は当初，気象研究所の Ikawa and Saito（1991）

によって開発され，格子の間隔の粗い数値モデルの

初期値や境界値が使用できるように開発が進められ

た（Saito,1994）．ここでは，NHM の非弾性バージ

ョン（斉藤・加藤，1996）を用いる． NHM の水平

方向の格子数は 120× 120とし，水平格子間隔は

スコールラインと寒冷前線を再現するために 10km

にしたものと，スコールラインを詳細にみるため

に 5km にした 2通りをおこなった．鉛直方向の層

数は 38層で，最下層の高度は 20m である．降水過

程には雨と雲水を予報した．NHM に与える初期値

や境界値には，水平分解能約 30km の気象庁の元現

業モデルである日本域モデル（JSM），（Segami et 

al.,1989）を用いた．JSM はスコールラインが組織

化した 18時間前の 15日 21時から時間積分を行い，

18時間後の 16日 15時の結果を初期値に，24時間

後まで時間積分した結果を時間空間的に内挿して境

界値にした．JSM はプリミティブ方程式系の静力

学モデルで，水平方向の差分にはスペクトル法を用

いている．降水過程にはパラメタリゼーションであ

る対流調節の他に，大規模凝結や雨滴の蒸発を導入

している．JSM の鉛直方向の層数は 23層で，境界

値と初期値にはアジアモデル（Tatsumi, 1986）の

予報値を用いている．

　b. 格子間隔 10km の NHM で再現した降水域

　格子間隔 10km の NHM で 2時間時間積分した

16日 17時 00分の降水域と高度 20m での水平風の

分布を第 22図 a に示す．山形県沖には，寒冷前線

に対応する北東にのびる降水帯が発達していて，本

州の内陸部にも降水域が点在していた．GMS の赤

外画像（第 11図）による雲分布と比較すると，と

もに内陸や山形県沖に分布していて，よく似ている．

中部地方から東北地方にかけての内陸部の点在する

降水域は，日本海側からの北西風や西風と太平洋側

からの南よりの気流が収束する場所で発生してい
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第 22図 (a)格子間隔10kmの NHMで再現した1995年 8月16日17時(FT=2h00m)の降水域（実線）と高度20m

の水平風分布．格子間隔5kmのNHMで再現した16日21時(FT=06h00m)の (b)降水強度，(c)高度1.82kmで

の水平風，高度20mの(d)気温と(e)水平風．(f)は(b)の実線ABに沿った南北鉛直断面図．(c)～(e)の実

線は1mm/hour以上の降水域，(f)のベクトルは南北風と鉛直流，実線は1g/kg以上の雲水量の領域を示す．(d)

の気温が28℃以上と26℃以下の領域を赤と青の影域で示す． 
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た．点在する降水域が寒冷前線よりも南西側の四国

地方や中国地方の内陸でも発生していたことから，

寒冷前線による収束の他に，地面が加熱されて生じ

た局地循環による収束が内陸の降水域の発生に大き

く寄与していたことが示唆される．

c. 格子間隔 5km の NHM で再現したスコールラ

イン

　格子間隔を 5km にして 6時間時間積分した 21時

00分の降水域と高度 20m の水平風・温度の分布を

第 22図 b ～ d に示す．内陸に発生した点在する降

水域が東に移動し，さらに対流セルが並んで発生

して，21時 00分には東西方向にのびた線状の降水

帯（スコールライン）になった（第 22図 b）．高度

20m では，スコールラインの南側からの暖かい南

西風（下層インフロー）が，降水域の発散する冷た

い気流とスコールラインの前面で収束している（第

22図 e）．スコールラインの南側では気温が 28度

以上であるのに対し，降水域の発散する気流は 26

度ほどで，スコールラインの前面を境に大きな温度

傾度がみられた（第 22図 d）．高度 1.82km の水平

風（第 21図 c）をみると，スコールラインの北側

では，西風が北西風に向きを変えて降水帯の後面か

ら侵入していた．観測に比べて後面から侵入する気

流の高度は低いけれども，NHM で再現した気温や

水平風の分布は，観測したスコールラインの特徴と

良く似ている．

　次に，スコールラインにほぼ直交した南北断面図

を第 22図 f に示す．スコールラインの南側からの

下層インフローが，北側の地上から 2.5km ほどの

厚みを持つ北寄りの気流と収束して，高さとともに

北に傾く上昇流を形成していた．北に傾く上昇流域

の下側（y=275km）では，収束した北よりの気流

が下降していた．降水も，北に傾いた上昇流の下側

で降っていたことから，スコールライン自身の降水

が，南側からの暖かい下層インフローの気流の供給

を妨げない構造になっていたことがわかる．

　

d. 数値モデルで再現したスコールラインを伴う

寒冷前線の構造

　スコールラインの北側にも，山形県沖から北東に

のびる寒冷前線に伴う降水帯があり，寒冷前線全体

の構造は複雑である．そのため，スコールラインの

後面に侵入した気流の起源が，寒冷前線の北側の気

塊でないことを確認する必要がある．そこで，山形

県沖の降水帯を再現した格子間隔 10km の NHM の

結果を用いて，寒冷前線全体の構造とスコールライ

ンの後面に侵入する気流の気塊を調べた．

　第 23図 a，b は，格子間隔 10km の NHM で再

現した FT=2h00m（17時 00分）の高度 0.42km と

4.81km の相当温位の分布である．FT=2h00m（17

時 00分）は，第 22図 a で示したように，山形県

沖から北東にのびる降水帯が既に発達し，内陸には

スコールラインに組織化する小さい降水域が発生し

ている時刻である．まず，山形県沖の降水帯をみる

と，高度 0.42km では南側に高相当温位な気塊，北

側には低相当温位の気塊があって，降水帯付近では

相当温位の水平傾度が大きくなっていた（第 23図

a）．高度 4.81km では，降水帯から南西側に高相当

温位の領域が帯状にのびていて，その両側には低相

当温位の気塊があった（第 23図 b）．これらの分布

から，山形県沖の降水帯の北側は，下層も中層も低

相当温位な寒冷前線の北側の気団であり、この気団

が関東地方まで到達していないことがわかる．

　次に，格子間隔 5km の再現実験でスコールライ

ンが発達していた FT=5h00m（21時 00分）のスコ

ールライン付近をみてみる．スコールラインは，格

子間隔が 10km と粗いために，山形県沖の降水帯の

南側で複数の孤立した小さい降水域として発達して

いた（図省略）．第 23図 c は第 23図 b の青い実線

に沿った相当温位（黒い実線）と雲水域（赤い実線）

の南北断面図をみてみると，スコールラインに対応

する雲域（y=400～ 500km）と，山形県沖の降水

帯の雲域（y=600～ 800km）があって，スコール

ラインの周辺の高度 3～ 7km では低相当温位な気

塊が存在していた．時間をさかのぼってこの気塊を

追跡すると，FT=2h00m（17時 00分）には輪島の

南西側にあった気塊で（第 23図 b），寒冷前線の北

側ではなく，山形県沖の降水帯南側の気塊であった．
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第 23図 (a)格子間隔10kmの NHMで再現した1995年 8月16日17時(FT=2h00m)の高度(a)0.42kmと

(b)4.81kmの相当温位(K)の分布．(c)は1995年 8月16日21時(FT=5h00m)の (b)の青い実線に沿った

相当温位(K)と雲水域の南北断面図．雲域を赤い実線で示す．相当温位の350K以上の領域を赤い影域で，

335K以下の領域を青い影域で示した．

第24図 (a)1995年 8月10日に関東平野で観測された雷雨の概念図．気流Ⅰ～Ⅲが収束したところに

雷雨Ａが発生している．(b)最盛期の雷雨Ａの周りの流れの概念図．東北地方から南下する気流Ⅲと暖

かい南からのⅠが収束し，雷雨Ａが持続していた．吉崎ほか,1998から引用．
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　2.2.4 議論

　a. 寒冷前線を伴う降水帯の他の事例との比較

　寒冷前線通過に伴う降水帯の他の事例と比較す

る．第 24図は 1996年 8月 10日の事例（吉崎ほ

か，1998）における地上付近の気流と降水域である．

関東平野では，太平洋側の南西風（Ⅰ），関東山地

を越える気流（Ⅱ），東北地方の東海上を南下する

気流（Ⅲ）の 3つの気流が観測されていて，太平洋

側からの気流が他の気流と収束するところに，降水

域が形成されていた．気流Ⅲが関東平野の北東側か

ら広がったため，スコールラインの形状にはならな

かったと考えられる．寒冷前線通過時に，降水帯が

本事例のようなメソβスケールの線状の形状になる

ためには，東北地方の東側を南下する気流が弱いこ

とが必要であると考えられる．本事例では，スコー

ルラインから離れた山形県沖に降水帯が発達し，そ

の降水帯の南側の東北地方南部では南東風が吹いて

いた（第 22図 a）．そのため，スコールラインにな

ることができたと考えられる．東北地方の東岸から

関東平野に広がる北風があるとスコールラインが形

成できないという関係は，下層風の分布が降水帯の

形状や発生場所に影響を与えていることを示唆して

いる．

2.2.5 スコールラインの形態と維持機構のまと

め

　1995年 8月 16日に寒冷前線が南下したときに，

関東平野を通過するスコールラインが観測された．

関東地方を通過したスコールラインは，熱帯域やア

メリカ中西部で観測されるスコールラインと同じ特

徴を多数持っていた．本事例のスコールラインの模

式図を第 25図に示す．線状にのびたスコールライ

ンの進行方向の前面には対流性の強い降水域があ

り，後面側には層状性の弱い降水域が広がっていた．

スコールライン内の対流セルは，幅の狭い強い降水

域内で発生発達を繰り返していると考えられ，個々

の対流セルは識別できなかった．強い降水域では冷

気塊が地上付近で発散し，発散により強化された強

い北風と暖かい下層インフローがスコールラインの

前面に沿って収束していた．この収束によって暖か

い下層インフローがスコールラインに供給されて，

スコールラインが持続していた．一方，スコールラ

インの後面では，高度 2.0km より上側にある北西

風が，強い降水域の下層に向かって吹き込んでいた．

この後面からの北西風は，熊谷市でガストフロント

の通過時に冷たく乾燥した気塊が観測されたことか

ら，雨滴を蒸発させて冷気塊を生じさせた乾燥した

気塊であったと考えられる．また，このスコールラ

インに流入する南よりの下層インフローは，降水に

妨げられずにスコールラインの前面で冷たい発散流

と収束しており，対流活動が持続できる構造であっ

た．スコールラインの環境としては，中層風が下層

インフローと逆方向から吹いていることや中層風が

乾燥していることが特徴として挙げられる．

　2.3 バックビルディング型の降水帯

　2.3.1 はじめに

　BB 型の降水帯は，降水帯の先端で新しい対流セ

ルが次々と発生し，発生した対流セルが発達しなが

第25図 本事例のスコールラインの模式図．濃い(薄い)

ドット域は強い(弱い)降水域，太い実線は地面に相対

的な地上風，白い矢印はスコールラインの進行方向を示

す．模式図中にスコールラインにほぼ直交する方向の鉛

直断面図を示す．鉛直断面図中の実線はスコールライン

に相対的な気流であり，ＬとＨは鉛直断面に沿った地上

での低圧域と高圧域である． 
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ら降水帯に沿って移動するもので，しばしば梅雨期

のメソαスケールの降水システムなどで観測され

ている．第 26図は BB 型の降水帯の模式図である．

降水帯の先端で発生した対流セルが後方へ移動した

後に，また先端の同じ場所に新しい対流セルが発生

している．そのため，降水帯内は対流セルが世代交

代を繰り返しているにもかかわらず，降水帯全体で

は定常な状態になっている．また，BB 型の線状降

水系は降水系全体の移動速度が遅いことが多く，し

ばしば集中豪雨の原因となる．BB 型の線状降水系

が引き起こした豪雨の一例として，1993年 8月 1

日に発生した鹿児島豪雨が挙げられる（第 7図 a）．

鹿児島豪雨をもたらした降水域は九州上に停滞し

ていて，その降水域の南西側に沿って降水強度の

強い線状の降水帯が幾本も東西方向にのびていた．

Kato（1998）は，鹿児島豪雨を気象庁の現業レー

ダーと数値モデルを用いて解析し，BB 型の線状降

水帯が豪雨を引き起こしたと報告している．BB 型

のメソβスケールの特徴を報告した事例解析には，

Kato（1998）や横田（1993），Watanabe and Ogura

（1987）の他に少なく，メソβスケールの維持機構

や気流構造は十分にわかっていない．本節では，“九

州豪雨観測実験”で観測した 1996年 7月 7日の“梅

雨前線のメソβスケールの降水域内で組織化した降

水帯”の解析をおこなって，BB 型の降水系の形態

と内部構造や組織化しているときの環境を明らかに

する．

　2.3.2 観測データを用いた解析

　a. 用いるデータ

　本節では，“九州豪雨観測実験”（榊原ほか，

1996）の観測データと気象庁の現業観測データ，

国土地理院の“全国 GPS 連続観測網”のデータを

用いた．“九州豪雨観測実験”は，1996年の 6～ 7

月に梅雨前線の降水システムを対象にした観測実験

で，気象研究所をはじめ，郵政省通信総合研究所

（（現）独立行政法人 情報通信研究機構），東京大学

海洋研究所，九州大学，名古屋大学などの研究所や

大学が参加しておこなわれた．第 27図は“九州豪

雨観測実験”の主な観測サイトの配置図である．観

測サイトを南九州に集中的に配置し，ドップラーレ

ーダーは種子島（名古屋大学）と屋久島（気象研究所）

で，高層観測サイトは南から平島（気象研究所）と

硫黄島（東京大学海洋研究所），南種子（名古屋大学），

内之浦（名古屋大学），名瀬・鹿児島・福岡（気象

庁）と啓風丸などの気象観測船（気象庁）の 10地

点で，ウィンドプロファイラーは山川（通信総合研

究所）で観測をおこなった．これらの特別観測デー

第26図 停滞しているバックビルディング型の降水帯の模式図．緑の丸は対流セルで，

対流セルを囲む楕円は降水帯を示す．丸の大きさで発生から消滅までの対流セルの

降水強度の強さを示す．赤い矢印は対流セルの移動方向を示し，細い矢印はt=T1か

らt=T1＋ 2・Δtまでのそれぞれの対流セルの位置を結んだものである．対流セルは，

降水帯内部で発生から消滅を繰り返しているが，降水帯自体は定常である．赤い×の

位置では常に降水強度が強く，積算降水量が非常に大きくなる．
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タのうち，高層観測と屋久島のドップラーレーダー

のデータを使って解析をする． “全国 GPS 連続観測

網”は国土地理院が地殻の動きを監視するために，

GPS 受信機を全国に 1000点ほどの地点に配置した

システムで，受信機の位置の他に水蒸気のデータを

得ることができる．

　b. メソαスケールの特徴

　第 28図は 1996年 7月 7日 07時 33分から 12

時 38分までの GMS の赤外画像である．8時 39分

の画像に 09時の地上天気図を重ねている．梅雨前

線上の九州の西側にはメソαスケールの低気圧があ

り，これに伴って発達したメソαスケールの降水シ

ステムがみられる．このメソαスケールの降水シス

テムは 6日 22時ごろから発達しはじめ，17時間以

上も南九州付近で停滞していた．この降水システム

は 3つのメソβスケールの雲域Ⅰ～Ⅲから構成され

ていた．雲域Ⅰは低気圧の暖域内で発達して停滞し，

雲域Ⅰ内では，後述するように BB 型の線状降水系

が組織化した．雲域ⅡとⅢは低気圧からのびる梅雨

前線付近で発達し，雲域ⅡとⅢは時間とともに東に

移動して，12時ごろに雲域Ⅰと併合した．12時 38

分には雲域Ⅰ～Ⅲが 1つになって，個々の雲域を識

別できなくなった．

　第 29図は高層観測から作成した 7月 7日 09時

の降水システムを南北に横切る相当温位と湿度，水

平風の鉛直分布図である．硫黄島から長風丸までの

観測サイトが降水システム内にあり，そこでは湿度

80% 以上の湿った気塊が高い高度まで達していた．

降水システムの南側の下層 1.0km は高相当温位の

南西風域で，降水システムはこの南西風が供給する

高相当温位の気塊によって持続していたと考えられ

る．南西風上側の高度 2～ 5km には低相当温位の

気層があって，平島での CAPE と CIN は，それぞ

れ 4741J/kg と -4J/kg で，不安定で対流の発達しや

すい成層であった（第 1表）．降水システムの南側

のみでなく，北側にも中層に低相当温位の気塊があ

り，降水システムには南北両側から中層の乾燥気塊

が入り込み得る状態であった．降水システムの南側

では，下層の高相当温位の気流も，その上側の低相

当温位の気流もほぼ同じ風向であったので，風向か

らは下層インフローと中層風を区別できない．そこ

で，相当温位の分布から，下層 1.0km の高相当温

位の南風が下層インフロー，その上側の低相当温位

の気流が中層風に相当すると判断した．

　c. メソβスケールの特徴

　メソβスケールの雲域に対応する降水域の特徴

は，レーダーで良く把握することができる．第 30

図は，気象庁の現業レーダーで観測した降水強度分

布である．降水システムの降水域も，雲域に対応し

たメソβスケールの降水域で構成されていて，注意

してみると雲域Ⅰに対するメソβスケールの降水域

は，さらに小さなスケールの降水帯とその周りの弱

い降水域で構成されていることがわかる．すなわ

ち，一口にメソβスケールといっても，雲域全体に

わたる降水域と小さな降水帯の 2つのスケールが

存在している．そこで，雲域全体に対応するスケー

ルをメソβ L スケール，小さい降水帯のスケールを

メソβ S スケールと呼ぶことにする．メソβスケー

ルの階層にメソβ L スケールとメソβ S スケールの

2つのスケールが存在することは，Ninomiya and 

第27図 “九州豪雨観測実験”の高層観測とレーダーの観

測点の配置図．影域は1996年7月7日9時の降水域を示す．

図29の南北鉛直断面図は赤い点線に沿う観測点と名瀬測

候所のデータから作成した．
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第 28図 1996年 7月7日07時33分から12時38分までのＧＭＳの赤外画像．緑線は海岸線，青線は10度

毎の緯度経度線である．08時39分の画像中の白い実線は地上気圧の等圧線，赤と青の破線は梅雨前線を示す．

Ⅰ～Ⅲは，低気圧周辺で発達したメソαスケールの降水システムを構成するメソβスケールの雲域を示す． 

第29図 1996年 7月7日09時のメソαスケールの降水システムを南北方向に横切る水平風と相当温位，

湿度の南北鉛直断面図．黒い影域は80%以上の湿った領域，矢羽は水平風を示す．短い矢羽は2.5m/s，

長い矢羽は5m/s，ペナントは50m/sである．実線と破線は等相当温位線で，350K以上の高相当温位の気

層と320K以下の低相当温位の気層を赤と青の影域で示す． 高層観測点の配置は第27図で示している．
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第 1表 1996年 7月7日09時の平島，鹿児島，福岡の高層観測データから計算

したCAPEと CIN，SSIと可降水量．

第30図 現業レーダーで観測した1996年 7月7日8時00分から15時00分までの１時間毎の降

水強度分布．メソβ L スケールの雲域をⅠ,Ⅱで示す．赤と青の楕円はメソβ Sスケールの線状

の降水帯ａと弧状の降水帯ｂを示す． 
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Akiyama（1992）の階層構造では報告されていな

い特徴である．また，雲域Ⅰ～Ⅲに対応する降水域

を，降水域Ⅰ～Ⅲと呼ぶことにする．

　本事例では，メソβ L スケールの降水域Ⅰの中に，

2つのタイプのメソβ S スケールの降水帯が観測さ

れた．一つ目は，降水第域Ⅰの南端から北東にのび

た複数の線状降水帯ａで，降水域Ⅱが九州の南西部

にある 10時ごろに組織化していた．二つ目は，降

水帯ａと同じように降水域Ⅰの南端に形成された 1

本の弧状の降水帯ｂで，降水域Ⅱが九州の南東部分

に移動した 12時ごろに組織化していた．この降水

域Ⅱの移動は降水域Ⅰの環境の変化を示唆してい

て，環境の変化により降水域Ⅰのほぼ同じ場所に，

2時間の間に線状と弧状の 2種類の降水帯が組織化

したと考えられる．ここでは線状の降水帯ａを解析

第31図 現業レーダーで観測した1996年 7月7日11時

22分～45分の降水強度の時系列．赤の楕円と細い実線

は降水帯ａの位置と移動を示す．降水帯ａ内の小さい赤

い領域は周囲よりも強い降水強度の対流セルである．降

水帯ａ内で対流セルが北東に移動している様子を11時

30分～45分の黒い矢印で示す．降水帯の南西側で新し

く発生した対流セルを青い丸で囲んだ．

第32図 屋久島のドップラーレーダーで観測した1996

年 7月7日10時26分の降水帯ａ周辺の水平風分布．高

度1.0kmの降水帯ａの反射強度30dBZ以上の領域を赤い

実線で示した．高度1.0mでの降水帯の南西部分の収束と

高度2.0kmでの降水帯の北東部分の収束を青い点線で囲

んだ．水平風は降水帯ａに相対的である． 
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し，弧状の降水帯ｂについては第 2.3.4章で述べる．

　メソβ S スケールの降水帯ａ内の内部構造を詳し

くみてみる．第 31図は 11時 22分から約 7分毎の

現業レーダーの画像を示したものである．降水域Ⅰ

の南端から 2本の降水帯ａが南西から北東にのびて

いて，それぞれ東に移動していた．それぞれの降水

帯ａには幾つかの降水強度の強い領域があって，降

水帯に沿って並んでいた．これらの降水強度の強い

領域は，大きさは 10km 以下で積乱雲のスケールよ

りも小さく，対流セルによる降水域であると考えら

れる．対流セルの移動の様相をみてみると，対流セ

ルは時間とともに北東に移動し，降水帯の南西端で

新しい対流セルが発生していた．この対流セルの様

相から，降水帯ａは BB 型であったことがわかる．

　d. メソβ S スケールの降水帯内の風分布

　降水帯ａは，ドップラーレーダーの観測サイトが

ある屋久島付近を通過した．ドップラーレーダーの

風データを用いて，降水帯ａ周辺の風分布をみてみ

よう．第 32図はドップラーレーダーで観測した高

度 1.0km から 3.5km までの反射強度と降水帯に相

対的な水平風分布である．水平風はドップラーレー

ダーで観測した風データから簡略化 VVP 法を用い

て求めた．この事例に適用した手法は，第 2.2.2で

用いた簡略化 VVP 法の解析単位である扇形をさら

に細かくしたもので，動径方向には 2km，接線方

向には 8度を用いている．解析単位を細かくした

ため，速度分布の推定精度は悪くなっているが，よ

り細かな分布をみることができる．降水帯ａの高

度 1.0km における反射強度 30dBZ 以上の領域を赤

い実線で囲んだ．降水帯ａは南西から北東にのび，

40dBZ 以上の対流セルも同じ方向に並んでいた．

降水帯ａ付近の水平風は南風や南西風で，スコール

ライン周辺の風分布のような逆方向の水平風はなか

った．次に，高度別に細かくみてみる．高度 1.0km

では降水帯の南西部分で，降水帯の北側の弱い南風

に南側から比較的に強い南西風が収束していた．降

水帯の北東部分では降水帯の両側とも南西風になっ

ていて収束が弱かった．高度 2.0km では，降水帯

の北東部分に強い収束がみられた．高度 3.5km で

は推定できた水平風は少ないが，南西風と南風が推

定されている．高度とともに降水帯周辺の強い収束

の位置が後方になっていくことは，降水帯の南西部

分では低い高度の収束により対流セルが発生し，そ

の後，対流セルが北東に移動しながら成長して，降

水帯の北東部分では高い高度での収束が顕著になっ

たことを示している．

2.3.3 数値モデルで再現したバックビルディン

グ型の降水帯

　a. 用いる数値モデル

　第 2.2.3章と同様に NHM（斉藤・加藤，1996）

の完全圧縮バージョンを用いて，降水帯の再現実験

をおこなった．水平方向の格子数は 200× 200と

し，格子間隔は計算領域がメソαスケールの降水シ

ステム全体を覆うように 5km を用いた．鉛直方向

の層数は 38層で，最下層の高度は 20m，最上層の

高度は 19.82km である．時間ステップには 5秒を

用いた．降水過程には，雲水や雨水の他に，雲氷，

雪，あられの氷相も直接予報している．NHM の初

期値と境界値の作成には，気象庁数値予報課が開発

した元現業モデルである領域モデル（RSM）（JMA, 

2002）を用いた．RSM は JSM と同じプリミティ

ブ方程式系の静力学モデルで，降水過程にはパラ

メタリゼーションである Arakawa-Schubert スキー

ム，対流調節の他に，大規模凝結や雨滴の蒸発を導

入している．境界値と初期値には気象庁現業モデル

である全球モデルの予報値を用いている．この事例

で用いた RSM は，水平分解能を約 20km，格子数

を 129× 129× 36とした．NHM の初期値には，

RSM を 1996年 7月 6日 21時から 6時間時間積分

した出力を用い，境界値には 24時間後までの 1時

間毎の出力を時間空間的に内挿して作成した（Saito, 

1994）．

　b. 再現した降水域の特徴

　最初に，1996年 7月 7日 03時の地上天気図と

RSM で再現した同じ時刻（FT=6h00m）の地上気

圧と降水域の分布を第 33図 a，b に示す．RSM で

再現した九州の西側のメソαスケールの低気圧の位
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第 33図 (a)1996年 7月7日03時の地上天気図．(b)RSMで再現した1996年 7月7日3時(FT=6h00m)の地上

気圧と降水域．(b)の影域は降水域である．(c)～(f)は RSMの 7日3時の出力から作成したNHMの初期値で，

高度20mの(c)水平風と(d)相当温位，高度5.91kmの (e)水平風と(f)相当温位である．(c)の赤と青の実線

は，350Kと 340Kの等相当温位線，(d)の赤と青の影域は相当温位が350K以上と340K以下の領域，(e)の赤い

実線は338Kの等相当温位線，(f)は赤い影域は相当温位が338K以上の領域を示す．
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第 35図 NHMで再現した1996年 7月7日6

時30分(FT=3h30m)と8時00分(FT=5h00m)

の降水強度分布．破線で囲んだⅠ～Ⅲはメソ

βLスケールの降水域を示し，再現した降水

帯ａとｂの形状を赤の実線で示す． 

第34図 NHMで再現した降水域の時間変化．前15分間の降水量を時間降水量に変換している．メソβスケール

の降水域Ⅰ～Ⅲが区別できるときには，それぞれの降水域を点線で区切って示した．

第36図 NHMで再現した1996年7月7日6時15分～55分(FT=3h15m

～ 55m)の降水強度分布．赤の実線は降水帯ａを，細い矢印は降水

帯ａ内の対流セルの移動を示す．6時45分(FT=3h45m)の太い矢

印は降水帯ａの先端で発生した新しい対流セルを示す． 
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置や等圧線の配置は地上天気図とほぼ一致してい

て，気圧分布を良く再現している．降水域について

は，RSM は東シナ海に実際には存在していない降

水域を発生させているが，本州の南側から九州にか

けての降水域の位置は GMS で観測した位置とほぼ

一致している．

　次に RSM の出力から作成した NHM の初期値を

みてみる．高度 20m の相当温位と水平風の分布を

第 33図 c，d に示す．相当温位の 340K と 345K の

等相当温位線の間隔が比較的に狭く水平傾度が大き

い．この水平傾度の大きな領域の南側には 350K 以

上の高相当温位の南西風があって，九州の西側のメ

ソαスケールの低気圧をめぐる北西風と収束してい

た．RSM が再現していた九州の西側の降水域は，

これらの気流の収束により発生していたと考えられ

る．高度 5.91km をみると，338K 以上の高相当温

位の領域が南九州を横切って東西にのびていた（第

33図e，f）．この高度5.91kmの高相当温位の領域は，

高度 20m で南側からの高相当温位の気流が収束し

ている場所にほぼ対応している．この初期値から数

値実験をおこなうと，高相当温位の下層インフロー

が収束している領域でメソαスケールの降水システ

ムが発達し，観測された降水システムを再現するこ

とができた．

  数値モデルで再現した降水システムの降水域を第

34図に示す．この図で示した降水量は 15分間降水

量を時間降水量に換算したものである．メソαスケ

ールの降水システムは，観測と同様に南九州で発

達し，6時間以上持続し，メソβスケールの降水域

Ⅰ～Ⅲで構成されていた．降水帯Ⅰは南九州付近

を東西にのび，その北側を降水域Ⅱが東に移動し

ていた．また，降水域Ⅲも東に移動して，09時 00

分（FT=6h00m）には，東側の降水域Ⅰに追いつい

て区別できなくなった．このメソβスケール降水域

の変化も，現業レーダーで観測した特徴を良く再現

している．次に，6時 30分（FT=3h30m）と 8時

00分（FT=5h00m）の降水システムの降水強度を

第 35図に示す．降水強度でみると，第 34図で示

した降水量に比べて，対流セルが明りょうに識別す

ることができる．それぞれの降水域は強い対流セル

とその周りの弱い降水域で構成され，対流セルが集

まって線状や弧状の形状をしたメソβ S スケールの

降水帯も形成されていた．降水域Ⅱが九州の南西部

にある FT=3h30m（6時 30分）には，降水帯Ⅰの

中に南西から北東にのびる複数の線状の降水帯ａが

組織化して，降水域Ⅱが九州の南東部に移動した

FT=5h00m（8時 00分）には，南東側が膨らんだ

降水帯ｂが組織化した．降水帯ａやｂを再現した時

刻が 3時間 30分から 4時間ほど早いが，観測され

たメソβスケールの降水システムの場所や形状など

の特徴を良く再現していると言える．ここからは，

観測データによる解析と同様に降水帯ａのみについ

て議論する．

　降水帯ａの FT=3h15m（6時 15分）から FT= 

3h55m（6時55分）の降水強度分布を第36図に示す．

降水帯ａは線状をしていて，東に移動していた．降

水帯内では対流セルが北東に移動し，新しい対流セ

ルが南西端で発生していた．再現された降水帯ａは，

観測したものと同じ特徴を持ち，BB 型であること

がわかる．メソβ S スケールの降水帯の形態や内部

の対流セルの動きがよく再現されていたので，次に

構造をみてみる．

　c. メソβ L スケールの構造

　第 37 図は，降水帯ａが再現されている

FT=3h30m（6時 30分）の相当温位と水平風の水

平分布である．メソβ L スケールの構造をみてみよ

う．地上 20m の下層では，南側から 355K 以上の

高相当温位の南西風が降水域ⅠとⅢに向かって吹

き，降水域ⅠとⅢから発散している低相当温位の気

流と収束していた（第 37図 a）．このことから，降

水域ⅠとⅢは南側からの南西風により供給される高

相当温位の気塊により持続していたことがわかる．

降水域Ⅱには，相当温位 350～ 355K の気塊が北西

風によって供給されていた．南側からの気流よりも

相当温位が低いけれども，この北西風によって降水

域Ⅱが持続していたと考えられる．高度 2.5km を

みてみると，降水域ⅡとⅢの周辺は 340K 以上の高

相当温位な領域で主に西風であるのに対し，降水域

Ⅰ内の降水帯ａの周辺は低相当温位な南西風であっ
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た（第 37図 b）．このように降水域Ⅰ～Ⅲでは，降

水域に供給される気流や高度 2.5km の気流の様相

がそれぞれ異なっていた．このことは，第 34図や

第 35図で示したメソβスケールの降水域Ⅰ～Ⅲは，

ただ単に降水域の位置が離れているだけの差異では

なく，供給される気流が異なるなどの降水系の構造

にも差異があったことがわかる．注目している降水

帯ａについては，降水帯ａ周辺の水平風は中層・下

層とも南西風であり，ドップラーレーダーで観測し

た降水帯ａの特徴と矛盾していない．

　d. メソβ S スケールの降水帯の特徴

　再現した BB 型の降水帯ａの気流構造を詳細に調

べるために，空気と一緒に移動するトレーサーを

降水帯ａ付近に 10km 毎におき，FT=3h30m（6時

30分）から前後 2時間のトレーサーの動きを追跡

した．第 38図はトレーサーの軌跡を水平面に投影

した図で，トレーサーの高度は軌跡の色で表現して

いる．軌跡の色は青い色から赤い色になるほど高い

高度である．まず，下層から上昇する気流を調べる

ために，FT=3h30m（6時 30分）に高度 1.0km に

あるトレーサーで，追跡期間内に 2.5km 以上上昇

したものをみてみる（第 38図 a）．降水帯ａの南側

から 1.0km 以下の高さにあるトレーサーが，降水

帯の南部分に移動し，降水域内で高度 3.0km 以上

に上昇していた．次に下降する気流をみるために，

追跡期間内に 500m 以上下降したトレーサーをみて

みる．第 38図 b は，FT=3h30m（6時 30分）に高

度 2.0km にあるトレーサーの軌跡を示す．トレー

サーは南西側から降水帯ａの間を通って北側に移動

し，ゆっくりと下降していた．FT=3h30m（6時 30

分）に2.0kmよりも高い高度にあったトレーサーも，

高度 2.0km と同じように降水帯の間を抜けて北に

移動していた（図省略）．最後に，降水帯の地表近

くの気流をみてみよう（第 38図 c）．FT=3h30m （6

時 30分）に高度 1.0km にあったトレーサーには，

高度 2.0km からのトレーサーと同様に北に移動す

るものの他に，降水帯ａの西側から風向を北西風に

変えて下降し，降水帯ａの下に移動して，そこで水

平方向に広がっていく気流があった．降水域ａの領

域でトレーサーの軌跡が水平方向に広がっているこ

とは，降水帯ａ内を下降した気塊ではないけれども，

降水帯ａ付近の気圧分布の影響を受け，降水域ａか

ら発散している気流の一部になっていたと言える．

どうして西風が北西風に風向を変えたかを調べるた

めに，FT=3h30m（6時 30分）の地上気圧の水平

分布とトレーサーの受けた外力を第 39図に示す．

2本の降水帯ａのそれぞれ南西部分が低圧域，北側

が高圧域になっていた．トレーサーの受ける気圧傾

度力，コリオリ力，拡散項をみると，赤色で示した

気圧傾度力が他の 2つに比べて大きく，トレーサー

の移動方向を南東に変えるように働いていたことが

わかる．

第37図 NHMで再現した1996年 7月7日6時30分

(FT=3h30m)の (a)高度20mと(b)2.5kmの相当温位と水

平風の分布．赤い実線は1mm/hour以上の降水強度の降

水域，黄色の実線は海岸線，黒い破線はメソβスケール

の降水域Ⅰ～Ⅲの境界である．実線の楕円は降水帯ａを

示している．(a)の破線の楕円は，赤い矢印で示した衰

弱している降水域Ⅱの南西部分によって形成された西風

や北西風の領域を示している．
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　以上のトレーサーを用いた解析から気流構造をま

とめると，下層インフローのうち，南から降水帯の

南部分に移動したものは降水域に入って上昇し，降

水帯の間に移動したものは降水域の間を抜けて，隣

の降水帯の後ろへ回り込んでいた．中層風は降水帯

の間を通って北側に移動して，ゆっくりと下降して

いた．第 2.2章で示したスコールラインと比較する

と，降水が下層の収束に対して下層インフローの逆

側に降って，下層インフローによる高相当温位の気

塊の供給を妨げない点は同じであるが，中層風が下

層インフローと同じ側から吹いている点や降水帯の

地上付近に中層の気塊が下降していない点が異なっ

ている．

2.3.4 弧状の降水帯ｂ（バックビルディング型

の亜種）の形態と構造

　降水域Ⅰ内で形成されるメソβ S スケールの降水

帯には，降水帯ａ以外にも弧状の降水帯ｂがある

ことを第 2.3.2章や第 2.3.3章で述べた．ここでは，

この弧状の降水帯ｂを解析し，その形態や内部構造

第39図 (a)FT=3h30m（6時30分）の高度500mの気圧

と水平風の水平分布．(b) FT=3h30mに高度1.0kmにあっ

て前後2時間の間に500m以上下降したトレーサーの受け

た外力．トレーサーの高度は軌跡の色で表している．○

はFT=3h30mのトレーサーの位置を示す．ベクトルはト

レーサーが受けた5分毎の気圧傾度力（赤），拡散（緑），

コリオリ力（青）である．

第38図 FT=3h30m（6時30分)に空気と一緒に動くトレー

サーを降水帯ａ付近に置き，トレーサーを前後2時間追

跡した軌跡．赤い実線は降水域ａを示す．(a)は高度1.0km

に置き，前後2時間に2.5km以上上昇したトレーサーの

軌跡，(b)と(c)は高度2.0kmと 1.0kmに置き，前後2

時間に500m以上下降したトレーサーの軌跡を示す．○は

トレーサーをFT=3h30m（6時30分)に置いた位置を示す．
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を SL 型や BB 型と比較する．

　

　a. メソβ S スケールの特徴

　弧状の降水帯ｂは，降水域Ⅱが九州の南東部分に

移動した 12時ごろに降水域Ⅰの南部分で組織化し

た降水帯である．降水帯ｂ内の対流セルの様相を調

べるために，7月 7日 12時 07分から 12時 30分

までの気象庁現業レーダーで観測した降水強度の時

系列を第 40図に示す．降水帯ｂは南東側に膨らみ

を持ち，南東側に発生した小さな降水域を吸収して

南東に移動していた．降水帯内の対流セルは弧状に

連続的に分布していて，降水帯ａのように個々の対

流セルが分離してみえない．次に，降水帯ｂの気流

構造をみるために，降水帯ａと同様の手法を用いて

水平風分布を求めた．12時 07分の地面に相対的な

水平風分布を第 41図に示す．地上から高度 2.0km

までは降水域の北西側から強い北西風が吹き込んで

いて，降水帯の南東側で弱い風と収束していた．こ

の収束の近くで新しい対流セルが発生していたこと

から，北西風が降水帯の南側の気塊を持ち上げて，

第40図 現業レーダーで観測した1996年 7月7日12時

07分～30分の降水強度の時系列．赤い実線は降水帯ｂ

の移動を示す．黒い矢印と赤い領域は，降水帯ｂの南東

側にある小さな対流セルが降水帯ｂに併合される様子を

示す．

第41図 屋久島のドップラーレーダで観測した1996年 7

月7日12時07分の降水帯ｂ周辺の水平風分布．高度1.0km

の降水帯ｂの反射強度30dBZ以上の領域を赤い実線で示

した．水平風は地面に相対的である． 
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新しい対流セルを発生させていたと考えられる．対

流セルが分離してみえないことや降水帯の進行方向

に発生した対流セルを吸収して移動すること，進行

方向の逆の方向から気流が吹き込んでいるという特

徴は SL 型のものとよく似ている．

　b. 乾燥気塊の侵入の有無

　降水帯ｂでは SL 型と同じように進行方向の逆側

から北西風が吹き込んでいた．この気流が SL 型と

同じような乾燥した気塊であるかどうかを調べる

ために，国土地理院の“全国 GPS 連続観測網”の

GPS データを用いて乾燥域の広がりを調べた（Seko 

et al., 2000）．まず，水蒸気量の鉛直積算値である

可降水量分布を推定した．可降水量は観測点の標高

第42図 (a)1996年 7月7日11時30分の現業レーダーで観測した降水強度．注目している降水帯ｂに組織化す

る降水帯の位置を赤い楕円で示した．(b) 1996年7月7日11時30分のＧＰＳデータから求めた可降水量の偏差．

標高の影響を除くために1996年 7月7日00～18時までの可降水量の時間平均を11時30分の値から差し引い

た．等値線間隔は1mmである．2mm以上少ない領域を青い影域で示した．(c)と(d)は，(b)内の赤い実線に沿っ

た11時30分の水蒸気量の水平平均からの偏差の鉛直断面図である．(c)と(d)の白い矢印は乾燥した気塊の侵

入を示す． 
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の影響を受けているので，そのままでは可降水量の

変動が明りょうにみえない．そこで解析期間全体の

平均からの偏差を計算し，平均よりも可降水量の小

さい領域の水平方向の広がりを調べた．降水システ

ムと可降水量の小さい領域との位置関係をみるため

に，気象庁の現業レーダーで観測した同じ時刻の

降水強度も一緒に第 42図に示す．降水帯ｂが組織

化する 30分前の 11時 30分は，降水域Ⅱが九州の

南東部に移動していた時刻で（第 42図 a），九州の

西側から可降水量の小さな領域が南九州に入り込ん

でいた（第 42図 b）．しかし，その可降水量の小さ

な領域は鹿児島県北部には到達しているものの，九

州の南にある降水帯ｂには達していないようにみえ

る．可降水量は水蒸気量の鉛直積算値であるので，

これから直ちに中層や下層に乾燥した気塊が存在し

ていないとは断定できない．そこで，さらに GPS

衛星と GPS 受信機の間の視線方向における水蒸気

量の積算値を求め，トモグラフィー法を用いて水蒸

気量の 3次元分布を推定した．その結果によると，

乾燥気塊が北西から侵入している 11時 30分には，

高度 2km より上層で乾燥しており（第 42図 c，d），

さらに鹿児島市付近まで侵入している様子がみられ

る．しかし，乾燥気塊は九州の南にある降水帯ｂに

は達しておらず，その高度はドップラーレーダーで

観測した後面からの気流の高度とも一致していない

ことから，降水帯ｂの下層の北西風は九州の西側の

乾燥気塊が侵入したものではなく，別の起因による

ものと考えられる．

第43図 NHMで再現した1996年 7月7日7時45分～8

時05分(FT=4h45m～ 5h05m)の降水強度分布．赤い実線

と細い矢印は降水帯ｂの位置と移動を示す．

第44図 NHMで再現した1996年 7月7日8時00分

(FT=5h00m)の (a)高度20mと(b)2.5kmの相当温位と水

平風の分布．赤い実線は1mm/hour以上の降水強度の降

水域，黄色い実線は海岸線である．(a)の破線の楕円は，

降水帯ｂとその西側の強い北西風や西南西風の領域を示

している． 
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c. 数値実験で再現した降水域の特徴

　第 35図で示したように，数値実験でもメソβ S

スケールの降水帯ａとｂが組織化し，降水帯ａにつ

いては，観測した内部構造や形態がよく再現してい

ることを既に述べた．次に，降水帯ｂについても同

様に内部構造や形態を調べる．第 43図は数値実験

で再現した降水帯ｂの 5分ごとの降水強度である．

降水帯ｂの南東側の小さい対流セルは発生していな

いが，降水帯ｂは南東側が膨らんだ形状になって南

東に移動していた．

　降水帯ｂの形状を良く再現していたので，次

に構造をみてみる．降水帯ｂが組織化していた

FT=5h00m（8時 00分）の高度 20m と 2.5km にお

ける相当温位と水平風の水平分布を第 44図に示す．

高度 20m（第 44図 a）では，降水帯ａが組織化し

ていた FT=3h30m（6時 30分）と同じように，降

水域Ⅰの南側には，降水域ⅠやⅢに高相当温位の気

塊を供給する南西風の下層インフローが広がってい

た．降水帯ａの組織化していた FT=3h30m と大き

く異なっていたのは，第 44図 a に破線で示すよう

に，降水帯ｂに強い北西風が吹いていたことである．

高度 2.5km（第 44図 b）では降水帯ｂの南東部分

が南西風，北部分は西風になっていた．相当温位が

340K より低い乾燥した領域をみてみると，九州の

西に広がる乾燥した領域は降水域Ⅱの西側に広がっ

第45図 FT=5h00m（8時00分)に空気と一緒に動くトレー

サーを降水帯ｂ付近に置き，トレーサーを前後2時間追

跡した軌跡．赤い実線は降水域ｂを示す．(a)は高度1.0km

に置き，前後2時間に2.5km以上上昇したトレーサーの

軌跡，(b)と(c)は高度2.0kmと 1.0kmに置き，前後2

時間に500m以上下降したトレーサーの軌跡を示す．○は

トレーサーをFT=5h00m（8時00分)に置いた位置を示す．

第46図 (a)FT=5h00m(8時 00分)と(b)FT=3h30m(6時

30分)の高度0.5kmにおける鉛直流と水平風の分布．黒

い実線は1mm/hour以上の降水域，破線は海岸線を示す．

赤い実線は降水域bとaを示す． 
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ていたが，降水帯ｂには到達していなかった．この

乾燥気塊の広がりは，GPS の観測データによる解

析と矛盾していない．

　d. メソβ s スケールの降水帯の特徴

　降水帯ｂの気流構造をみるために，トレーサーを

降水帯ｂ周辺の 10km 毎に置き，FT=5h00m（8時

00分）から前後 2時間のトレーサーの動きを追跡

した（第 45図）．FT=5h00m（8時 00分）に高度

1km にあって追跡期間内に 2.5km 以上上昇したト

レーサーは，降水帯ｂの南側や側面に到達して急激

に上昇していた（第 45図 a）．高度 2km の高度に

あって追跡期間内に 500m 以上下降するトレーサー

は，降水帯ｂの北側や南東側を通過して下降してい

た（第 45図 b）．下層 1km から下降するトレーサ

ーは，降水帯ｂの西側の強い西南西風が北西風に風

向を変えた領域を通過し，降水帯ｂの下に移動して

いた （第 45図 c）．この降水帯ｂの気流構造を降水

帯ａのもの（第 38図）と比較すると，下層の強い

西南西風や北西風の広がりと降水帯ｂの側面におけ

る下層インフローの上昇を除いて，降水帯ａのもの

とよく似ていた．一方，SL 型の降水帯と比較する

と，降水系の形状の特徴は似ていたものの，降水帯

ｂの気流には後面から下降する中層の気流がなく，

SL 型の気流構造とは大きく異なっていた．

　では，何が降水帯ｂを弧状の形状にしたのだろう

か．第 46図に降水帯ａとｂの高度 0.5km の鉛直流

と水平風の分布を示す．降水帯ｂの上昇流域は，下

層インフローが降水帯ｂの南部分で収束して上昇し

ている領域の他に，下層の強い北西風が降水帯ｂの

南東側で下層インフローを押し上げて上昇流域を形

成していた （第 46図 a）．この南東側と南部分の 2

つの上昇流域によって降水帯ｂの弧状の上昇流域が

形成されていたと考えられる． 他方の降水帯ａをみ

てみると，西側の降水帯ａ 1では降水帯の南端のみ

に上昇域があり，東側の降水帯ａ 2では，東側面

の南部分の弱い上昇流域と南端に比較的に強い上昇

流域があった（第 46図 b）．降水帯の側面の上昇流

が弱い場合や無い場合に，主に降水帯の南端で対流

セルが発生し，線状の形状になると考えられる．ま

た，降水帯ｂに沿った北西風による上昇流域は，一

見，SL 型のようであるが，下層の北西風は中層風

が下降して強化されたものではなく，SL 型とは全

く異なるものである．

　最後に，降水帯ｂの北西風はどうして形成され

たのだろうか .　時間をさかのぼって北西風の気

第47図 FT=4h00m(7時 00分)に500mの高度にあって，FT=1h00mからFT=7h00m(4時 00分から10時00分)に

500m以上下降したトレーサーの軌跡．小さい○はFT=4h00m(7時 00分)でのトレーサーの位置を示す．青い実線

はFT=4h00m(7時 00分)の降水域を示し，青い影をつけた領域は降水帯ｂに組織化する降水域である．赤い矢印は

衰弱している降水域Ⅱの南西部分の降水域を示す．赤い楕円は，降水帯ｂの下層に北西側から侵入している気流を

示している．
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塊を追跡し，北西風の起源を調べた．第 47図は，

FT=4h00m（7時 00分）に 500m の高度にあって，

FT=1h00m から FT=7h00m（4時 00分から 10時

00分）に 500m 以上下降したトレーサーの軌跡を

示したものである．これらの軌跡の内，第 47図

の赤い楕（だ）円内で移動方向を南東に変えたも

のが，降水帯ｂの下層に移動する北西風になって

いた．これらのトレーサーの移動を詳細にみると，

FT=3h30m（6時 30分）ごろに降水帯ⅠとⅢの間

を北へ移動し，降水域Ⅱの衰弱している南西部分（第

37図や第 47図で赤い矢印で示す）付近に到達した

ところで，高度を下げ，風向を南西から西や北西に

変えていた．トレーサーが降水域Ⅱの南西部分に到

達した FT=3h30m（6時 30分）ごろの高度 20m の

相当温位と水平風の水平分布（第 37図 a）をみると，

トレーサーが移動方向を南東に変えた西風や北西風 

（第 37図 a に破線の楕円で示す）は，降水域Ⅱの南

西部分やその南東側にある低相当温位の領域でみら

れた．これらのことから，降水帯ｂの下層に移動す

る北西風は，降水域Ⅱの衰弱している南西部分の冷

気流として東側に吹き出た強風であったことがわか

る．

　e. 降水帯ｂの形態と維持機構のまとめ

　1996年 7月 7日に梅雨前線上で発達したメソβ

スケールの降水域内に組織化した弧状の降水帯は，

BB 型の降水帯ａと似た気流構造を持っていたが，

地表付近に強い北西風が広がっていた点が異なって

いた．すなわち，強い北西風が降水帯の南東側で下

層インフローを持ち上げて上昇流を形成し，降水帯

の南部分から発散にする気流により形成される上昇

流と合わせて弧状の上昇流を形成していた．この降

水帯ｂは，気流構造が降水帯ａと似ていることから，

BB 型の降水帯が強い下層風により変形した亜種と

考えられる．また，降水帯ｂは，SL 型と比較する

と降水帯の形状などはよく似ているものの，中層の

気塊が下層の発散流を強めているのではなく，他の

要因で生じた下層の強い気流によって形成されてい

て，SL 型とは異なっていた．このような降水帯の

存在は，既存の降水域からの冷気流なども，降水帯

の形状等に影響を及ぼす環境として考慮する必要が

あることを示唆している．

2.3.5 バックビルディング型の形態と維持機構

のまとめ

　梅雨前線上で発達した降水システムのメソβ L ス

ケールの降水域内に，2種類のメソβ S スケールの

降水帯が組織化した．そのうちの 1種類は典型的

な BB 型の降水帯であった．第 48図は，観測デー

タの解析と数値実験から得られた BB 型の降水帯の

気流構造の模式図である．本事例の BB 型の降水帯

の環境は，下層インフローと中層風がほぼ同方向の

南西風で，中層が乾燥していた．降水帯は，環境の

風とほぼ同方向にのびる線状をしており，その内部

第48図 降水帯ａの気流構造を示す模式図．黒い実線は地上の降水帯の降水域，灰色は降水帯の3次元の形状，赤い

矢印は降水帯の主に南側で上昇する高相当温位の下層インフロー，緑と青い矢印は降水帯の間を通過する気流を示す．
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は幾つかの対流セルで構成されていた．降水帯内で

は，下層インフローが降水帯の南部分で降水域から

発散する気流や西側から入り込んだ北西風と収束し

て対流セルを発生させ，対流セルは中層風により風

下側である北東側に移動していた．中層の低相当温

位の気流は，降水帯の間を抜けてゆっくりと下降し

ていた．地表付近の降水帯間を通過した気流は，降

水帯の南部分の低圧部により北西風に向きを変え，

BB 型の降水帯の下まで到達していた．しかし，こ

の北西風は弱く，降水帯の側面では新たな対流セル

の発生も弱かった．SL 型と同様，BB 型も，降水

が下層の収束に対して下層インフローの逆側で降っ

ていて，降水帯が持続できる構造であった．

2.4 バック アンド サイドビルディング型の降

水帯

2.4.1 はじめに

　集中豪雨などを引き起こす線状降水系には，SL

型と BB 型の他に，“テーパリングクラウド”とも

呼ばれるニンジン状の雲域を持つものがある．ニン

ジン状の雲域を持つ降水帯は海上で発達することが

多く，これまで主に気象衛星や現業の高層観測のデ

ータを用いて解析がおこなわれてきた（猪川ほか，

1980；長谷川ほか，1981）．これらの解析によると，

（1）降水帯はいくつかの対流セルで構成されている，

（2）新しい対流セルが先端で発生して発達しながら

中層風の風下に移動する，（3）前線の暖気側に位置

する舌状にのびる高相当温位の気塊の北縁で組織化

する，（4）600hPa よりも上層が乾燥していること

などの特徴が明らかになっている．しかしながら，

彼らが用いた現業の高層観測や衛星画像データは時

間空間分解能が粗いため，メソβスケールの線状降

水系やメソγスケールの対流セルを解析するには不

十分であり，維持機構や気流構造まで十分にわかっ

ていない．本節では，“1994年 9月 29日の台風接

近時に組織化したニンジン状の降水帯”の解析をお

こなって，降水系の形態と内部構造，環境を明らか

にする．

　2.4.2 観測データを用いた解析

　a. 用いるデータ

　第 2.2章のスコールラインと同様に“つくば域降

雨観測実験”の特別観測データと気象庁の現業観

測データを用いた．本事例の降水帯が観測された

1994年 9月 29日は，観測機器を持つ研究機関や大

学が連絡し合って観測した通常の特別観測期間であ

る．1995年 7～ 8月のように観測機器を関東地方

に展開しておこなった観測ではないために，スコー

ルラインの解析に用いたデータよりも，データの種

類は少ない．しかしながら，約 3時間毎のつくばの

高層観測，つくばと平磯の 2台のドップラーレーダ

ー（つくばは気象研究所のＣバンドのレーダー，平

磯は防災科学技術研究所のＸバンドのレーダー）の

データを用いて，詳細に解析することができた．

　b. 雲域の形状と降水帯の移動

　台風 9426号（Orchid）が日本に接近した 1994

年 9月 29日に，ニンジン状の雲域を持つ降水帯が

台風から離れた関東地方で発生した．第 49図は 9

月 29日 15時の GMS の赤外画像である．四国の南

には台風に伴う円形の雲域がみられ，これから北に

のびる幅 500km 程の上層雲の雲域がある．本事例

の解析対象の降水帯の雲域は，茨城県の太平洋側に

沿って南北にのび，南端がとがって北側が広がった

典型的なニンジン状の形状をしていた．

　第 50図は 6時と 15時のレーダーアメダス合成

図である．この降水帯の形状は降水域でみてもニ

ンジン状（第 50図 a）で，6時には既に銚子付近

で組織化していた．降水帯は 10時ごろから形状を

保ちながらゆっくりと西に動きはじめ，15時には

霞ヶ浦付近まで移動した（第 50図 b）．降水帯の動

きは遅く，茨城県北部の花園で 29日の 2時から 19

時までの 17時間の間に 267mm の降水量が観測さ

れた．19時以後になると，降水帯全体が関東山地

に移動し，降水域の形状はニンジン状を示さなくな

った．

　c. 総観スケールの解析

　最初に，降水帯がどのような総観スケールの状態



気象庁研究時報　62 巻　201040

第 51図 1994年 9月29日09時の地上天気図．台風9426号 (Orchid)の進路を太い実線で，毎日の09

時の台風の位置を●で示す．影域はニンジン状の雲域を持つ降水帯が組織化した関東地方を示す．

第50図 1994年 9月29日の(a)05～ 06時と（b）14～15時のレーダーアメダス合成図．ドット域は

降水域を示す．矢印はニンジン状の雲域を持つ降水帯を示す． 

第49図1994年 9月29日15時のＧＭＳの赤外画像．白い矢印でニンジン状の雲域を示す． 
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で形成されているかを，天気図を用いてみてみる．

第 51図は，ニンジン状の降水帯が組織化している

1994年 9月 24日 09時の気象庁の印刷天気図をト

レースしたものである．09時には，台風 9426号は

四国から南へ 300km ほど離れたところにあり，北

東に進んで 19時 30分ごろに本州に上陸した．東

北地方には停滞前線が東西にのびていて，ニンジン

状の降水帯が組織化していた関東地方は停滞前線

の暖域側になる．地上風をみると，停滞前線の南側

の銚子や八丈島では南よりの気流，停滞前線の北側

では東よりの気流であって，停滞前線ではこれらの

2つの気流が収束をしていたことがわかる．さらに，

降水帯が組織化した関東地方付近を詳しくみるた

めに，アメダスで観測した地上風と降水域の分布を

調べる．

　d. 降水帯付近のメソスケールの状況

・降水帯付近の地上の風と気温分布

　第 52図と第 53図は，29日 2時と 6時，15時の

アメダスによる地上気温と水平風，及び降水域の

水平分布である．降水帯が組織化する前の 2時 00

分（第 52図 a）では，降水域が銚子の南西側に散

在していた．降水域が散在している茨城県南東部

20

20
22

19

20

20

22

第52図 1994年 9月29日(a)02時と(b)06時のアメダ

スで観測した地上の気温(℃)と水平風の分布．影域は，

つくばのドップラーレーダーで観測した仰角１度での反

射強度20dBZ以上の降水域を示す．矢羽は2m/s，ペナン

トは10m/sである．実線は地上気温の等温線である．○

と●，□はつくばと平磯，銚子の位置を示す． 

第53図 1994年 9月29日15時のアメダスで観測した降

水域と地上の気温，水平風の分布．濃い（薄い）影域は，

10mm/hour(1mm/hour)の降水域を示す．白い矢印は，奥

羽山地に沿って南下した北風を示す．矢羽は2m/s，ペナ

ントは10m/sである．太い破線はメソスケール前線を示

す． 
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や千葉県北東部では気温の水平傾度が大きく，そこ

では関東地方の内陸の冷たい北風や西風と銚子で観

測された暖かい東風が収束していた．この収束によ

り，散在する降水域が発生していたと考えられる．

6時 00分（第 52図 b）には，降水域の 1つが銚子

の東側の海上に移動し，南側にとがったニンジン状

の形状になった．降水域近傍の銚子では温かい南風，

西側は低温の北よりの気流であり，2時 00分と同

じような下層風の収束と温度傾度が持続している．

15時になると降水帯が関東平野の内陸まで移動し

たため，降水帯の東側の気象要素を地上観測点によ

って観測することができた．第 53図をみると，銚

子付近に形成されていた収束が内陸に移動して，収

束線が東京湾から霞ヶ浦にのびていた．この収束線

は，降水帯の付近のみにあるのではなく，さらに南

西側にのびたメソスケール前線であったことがわか

る．メソスケール前線の南東側では太平洋からの暖

かい南東風が吹いており，北西側には北東方向から

の移流による冷たい北風が吹いていた．総観天気図

（第 51図）をみると，太平洋からの暖かい南東風は，

八丈島などで観測された台風をめぐる南風であるこ

とがわかる．一方の北東方向からの移流による関東

平野内部の冷たい北風は，総観天気図ではみえてい

ない．この北風はどのように形成された風であろう

か．  アメダスによる地上風の分布（第 53図）をみ

ると，北風は宮城県や福島県北部から郡山盆地を通

って，あるいは茨城県北部から関東平野に侵入して

いる．この様子から，北風は，東北地方を横断する

停滞前線の北側の東風が，奥羽山脈を越えられずに

山脈に沿って南下したものであると考えられる．こ

のようにして形成されるメソスケール前線は，台風

接近時にしばしば観測される（藤部，1992）．

・高層観測による降水帯の断面

　水平方向の特徴がわかったので，次に鉛直方向の

特徴を調べる．第 54図はつくばにおける 3時間毎

の高層観測データによる時間高度断面図である．降

水帯はゆっくりと西に移動し，29日 17時ごろにつ

くばを通過した．降水帯の構造の時間変化を無視す

ると，この時系列を降水帯に直交する鉛直断面図と

解釈することができる．17時より前（降水帯の西

側）では，下層に北東風の低相当温位層があり，そ

の上側の高度 4km まで高相当温位な南風であった．

下層の低相当温位層とその上側の高相当温位層との

境界が，メソスケール前線の前線面であると考えら

れる．17時以後（降水帯の東側）は全層が南より

の風であった．29日の 08時ごろから下層は低相当

温位な気塊から徐々に高相当温位な気塊に入れ替わ

第54図 1994年 9月28日09時～30日09時までのつくばで観測した高層観測データから作成し

た水平風と相当温位の時系列．矢羽は5m/s，ペナントは25m/sである．濃い（薄い）影域は，相当

温位が330K以下（350K以上）の領域である．▲はメソスケール前線がつくばを通過した時刻を示す． 
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り，高度 2～ 5km には低相当温位の気塊が観測さ

れていた．この相当温位の鉛直プロファイルから，

降水帯が発達していた時には，対流の発達に好都合

な対流不安定な状態であったことがわかる．

　降水帯の東側の水平風の鉛直プロフィルをみてみ

ると，下層のインフローである南東風の厚さがとて

も薄くなっていた．これは，東風成分が弱い降水帯

の南端付近が，つくばを通過したためと考えられる．

ここでは，高相当温域に注目して下層 1.5km が下

層インフロー，それよりも上層を中層風の高度とし

た．

　c. 降水帯の内部構造

　降水帯は銚子付近で組織化して，10時ごろから

西に移動を始めた．降水帯の移動の様相から，降水

帯の組織化から衰弱までを，準定常な段階（10時

まで），移動する段階（10時から 15時），衰弱する

段階（15時から 19時）の 3つの段階に分ける．

・降水域の特徴

　まず，ニンジン状の降水帯の形態の特徴をみるた

めに，きれいなニンジン状の形状をしている準定常

な段階の降水強度分布を第 55図に示す．ニンジン

状の降水帯の南端のとがった部分は強い対流性の降

水域が主体で，北にのびた部分は対流性の降水域と

そのまわりに広がる層状性の降水域から構成されて

いた．また，太平洋側からの下層インフローにより，

降水帯内の強い降水域は南北に連続的にのびてい

た．このニンジン状の降水帯の南側には，小さな降

水域がいくつか発生していて，南北に並んでいた．

・対流セルの様相

（a） 準定常な段階

　準定常な段階では，降水帯の南端から南 30km 付

近に小さな降水域が発生し，小さな降水域は 8～

10m/s の速度で北に移動していた（第 55図）．それ

に対して，降水帯の南端の位置は大きく移動してい

なかった．そのため，南から移動してきた小さな対

流セルは，降水帯の南端で降水帯と併合した．小さ

な降水域が併合した降水帯の部分は，対流セルがよ

り発達して，西側に膨らんだ領域になり，10m/s ほ

どの速度で北側に移動した．小さい降水域が降水帯

に併合していないときも，降水帯の南端の位置が大

きく移動していないことから，新しい対流セルが降

水帯の南端でも常に発生していたことがわかる．

　次に，西に膨らんだ領域の寿命と南北方向の間隔

について議論する．例えば，第 55図の赤い矢印で

示すように西に膨らんだ領域は 4時間以上をかけ

て，茨城県南部にある降水帯の南端から 100km ほ

ど北の福島県南部まで移動していた．西に膨らんだ

領域が 4時間以上の寿命を持っていたことは，西に

膨らんだ領域内で対流セルが世代交代していたこと

を示唆している．西に膨らんだ領域の南北方向の間

隔は 30km 程であった．南側の小さい降水域の発生

時刻（時間順に 5時 22分，6時 37分，8時 00分）

と移動速度 （発生順に～ 8m/s，～ 8m/s，～ 10m/s），

西側に膨らんだ領域が北側に移動する速度（～ 10 

m/s）を用いて，西側に膨らんだ領域の間隔を計算

すると 34km と 30km になった．これらの値は観測

された間隔の値に近く，西側に膨らんだ領域の南北

方向の間隔は，南側の小さい降水域の発生時刻と移

動速度などから計算できることがわかる．

（b） 移動する段階

　移動する段階と衰弱する段階の降水域をみるため

に，9時 00分から 17時 00分までの降水強度と地

上気圧の分布を第 56図に示す．移動する段階では，

南側の小さな降水域Ａ，Ｂが降水帯の南 100km 付

第55図 1994年 9月29日06時00分～10時00分の現

業レーダーで観測した降水強度の時系列．矢印は降水帯

の南側の小さい降水域と西側に膨らんだ領域の動きを示

す．括弧内の時間は，南側の小さい降水域の発生時刻で

ある． 
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近で発生していた．これらの降水域は準定常な段階

のときよりも発達していて，降水域の面積も広い．

南側の降水域Ａ，Ｂは 10m/s の速度で北に移動し，

降水帯に近づくにつれてさらに発達した．併合する

までに大きな降水域に発達していたため，降水帯と

併合すると降水帯の南部分となった．この降水域Ａ

とＢが降水帯のやや西側で北上して併合したことに

より，降水帯の走向は南－北から南南西－北北東に

変化した．

　地上気圧の時間変化と降水帯の移動の関係につい

て説明する．降水帯が銚子付近にあって準定常なと

きには，降水帯付近の銚子の地上気圧が関東平野の

西側よりも低かったが，降水帯が移動を始める 10

時ごろになると，関東平野の西部分の気圧がより急

激に下降して，銚子よりも低くなった．地上風の時

間変化に比べると地上気圧の方が顕著に変化してい

第56図 1994年 9月29日09時00分～17時00分の現業レーダーで観測した降水強度と地上気圧，アメダス

の地上風の分布．地上気圧は気象官署のデータから，近いほど重みが大きくなるように距離の重み付け平均（影

響半径100km）をおこない，格子点値を作成して，描画した．

たことから，地上気圧の時間変化が降水帯の西側へ

の移動を引き起こしたと考えられる．

 （c） 衰弱する段階

　衰弱する段階になると，太平洋からの暖かい南東

風は降水帯の西側にも侵入した．そのために，メソ

スケール前線の収束と降水帯の位置が大きく離れて

しまい，降水帯の南部分は衰弱した．このことは，

降水帯がメソスケール前線の収束に近くないと強い

対流が維持できないことを示している．さらに 2時

間後には，降水帯は関東山地に接近し，降水帯の形

状はニンジン状でなくなった．

・降水帯の風分布

　降水帯内の風分布をみるために，つくばと平磯に

設置した 2台のドップラーレーダーのデータを用

いて，デュアル解析をおこなった．第 57図 a は 29

日 10時 38分の高度 1.0～ 1.5km，第 57図 b は高
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度 3.5～ 4.5km の降水強度と水平風の分布である．

図中の黒丸は平磯のレーダーの位置を示す．高度

1.0～ 1.5km では降水帯の 30dBZ より強い降水域

が南から北にのびていて，西側に弱い降水域が広が

っていた．東側からは強い南東風，西側は弱風とな

第57図 1994年 9月29日10時38分の(a)高度1.0～1.5kmと (b)高度3.5～4.5kmの水

平風と反射強度の水平分布．水平風はつくばと平磯に設置したドップラーレーダーのデータか

らデュアル解析で求めた．黒い丸は平磯のドップラーレーダーの位置である．(a)と(b)の破

線に沿った鉛直断面図を(c)と(d)に示している． 

っていて，降水域で収束している様子がわかる．高

度 3.5～ 4.5km では，強い南よりの風が降水域全

体で卓越していた．詳しくみると，強い降水帯の南

東側では南西風が，北側では南東風が吹いていて，

水平風が強い降水域を避けるように分流していた
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ことがわかる．第 57図 c ，d は，強い降水域に沿

った南北断面図（x=8km），及び強い降水域を横断

する東西断面図（y=0km）である．第 57図 c をみ

ると，南北方向には幾つかの降水強度の強い対流

セルが高さとともに北に傾いて並んでいた．東西

方向にも数個の降水強度の強い対流セルがあるが，

降水帯の東端に近い x=10km のものが最も強くな

っていた（第 57図 d）．

2.4.3 数値実験で再現したバック アンド サイ

ドビルディング型の降水帯

　a. 用いた数値モデル

　第 2.2章のスコールラインと同様に，JSM と

NHM を用いて再現実験をおこなった．格子点の水

平間隔は 2km とし，計算領域は 242km × 242km

である．鉛直方向の層数は 32層で，高度ととも

に間隔を長くしていて，計算領域の最下層の高度

は 20m，上端の高さは約 16km とした．時間ステ

ップは 6秒とし，降水過程は雲水と雨水を予報し

た．NHM の初期値には，格子間隔 30km の JSM

を 1994年 9月 28日 21時から時間積分をおこない，

6時間後の 29日 03時の予報結果を用いた．NHM

の境界値には，JSM を 24時間時間積分して，その

期間の予報結果を時間空間的に内挿して作成した．

　JSM による 29日 3時の予報結果と，それから作

成した NHM の水平風と温度の初期値を第 58図に

第58図 格子間隔約30kmの JSMを 28日21時00分から6時間時間積分した(a)地上気圧と高度20mの(b)水

平風と気温の分布．(a)の影域はNHMの計算領域である．(b)と(c)は JSMの結果を内挿した分布で，NHMの初

期値として使用した．(b)と(c)の影域は初期に与えた人工的な浮力の位置と大きさを示している．(d)は人工

的な浮力の位置の風のホドグラフである．青い数字は高度(km)を示している．黒い●を高度500m毎に付けた．
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示す．まず，JSM で再現した 03時の地上気圧分布

を観測したものと比較すると，地上気圧の分布は良

く似ていて，台風の位置も再現されている（第 58

図 a）．JSM の出力を内挿して作成した初期値は，

低温な北西風の領域に，南東側から高温な南東風が

収束している状態になっていることがわかる（第

58図 b，c）．北寄りの気流に南東風が収束している

メソスケール前線の場所は，観測では銚子付近であ

ったが，JSM では銚子から南東に 100km ほど離れ

たところに再現された．100km 程のメソスケール

前線の位置のずれは，格子間隔約 30km の JSM の

おおよそ 3格子分で，JSM の予報精度を考慮する

と避けられないものであると考えられる．

　次に，初期値のメソスケール前線付近の水平風

や温度，水蒸気量の鉛直プロファイルを 29日の 00

～ 06時に観測したものと比較する．再現した水平

風は下層の北東風から，高度が増すとともに風向を

時計回りに変えて南南西風になっていた（第 58図

d）．温度や水蒸気の鉛直プロファイルは，おおむね

湿潤中立に近く，水蒸気は下層の 2km ではほぼ飽

和していた（図省略）．これらの水平風や温度，水

蒸気の鉛直プロファイルは観測したものとよく似

ていた．しかし，格子間隔 2km の NHM の初期値

は，格子間隔約 30km の JSM の予報結果から内挿

して作成したため，そのまま NHM を数値積分する

と収束が弱く，収束が再現された場所に弱い降水域

が散在して発生して，ニンジン状の形状の降水帯は

形成されなかった．そのため，再現したメソスケー

ル前線の位置に人工的な浮力をおいて収束を強めた

（第 58図 b，c）．人工的な浮力は，半径が水平方向

14.0km，鉛直方向 1.0km の大きさで，温度偏差は

中心で 2.0度とし，周辺になるほど小さくなるよう

に与えた．また浮力を与えた領域は加湿して飽和さ

せた．

　b. 降水帯の形状とセルの移動

　NHM で再現した降水帯は，FT=1h40m（4時 40

分）にはニンジン状になり，FT=4h30m（7時 30

第59図 ＮＨＭで再現したFT=2h54m（5時54分）から3h18m(6時 18分)

までの(a)高度20mでの雨水混合比と(b)前6分からの雨水混合比の増加

量，(c)高度4.5kmでの雨水混合比の時系列．(a)と（c）の等値線の間隔

は1g/kg，(b)は 0.5g/(kg・6min)である．降水帯内の対流セルの移動を

黒い矢印で，南側の小さい対流域の移動を赤い矢印で示した．(b)と(c)

の太い矢印は降水帯の東端での対流セルの発生による雨水混合比の増加を

示している． 
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分）まで持続した．FT=2h54m（5時 54分）から

3h18m（6時 18分）までの地上付近の雨水混合比

の時系列を第 59図 a に示す．再現したニンジン状

の降水帯は，南北にのび，いくつかの雨水混合比の

大きい対流セルで構成されていた．ニンジン状の降

水帯の南西側には小さい降水域が発生していて，降

水域は赤い矢印で示すように，北東に移動して降水

帯の南端で降水帯と併合していた．南から併合する

対流セルの他に，降水帯の南端では対流セルが時間

間隔 24～ 36分で発生していた．降水帯の南端で

発生した対流セルは西側に膨らみ，さらに移動速度

8 m/s 程で北に移動した．対流セルの移動を明りょ

うにするため，地上付近の雨水混合比の前 6分から

の増減と，高度 4.5km での雨水混合比の時系列を

示す（第 59図 b，c）．雨水混合比の増加域は西に

のびながら北に移動していた．増加域の東端では，

黒い矢印で示すように雨水混合比が増加していて，

降水帯の東端でも新しい対流セルが発生していたこ

とがわかる．また，高度 4.5km の雨水混合比をみ

てみると，雨水混合比の大きな領域が南端から北西

に移動していた．これらの北西に移動する対流セル

が，雨水混合比の西側への広がりをもたらしていた

と考えられる．これらのことから，降水帯のニンジ

ン状の形状は，降水帯の南端から北西に移動してい

る対流セルと降水帯の東端での新しい対流セルの発

生によって，形成されていたことがわかった．

　ニンジン状の降水帯の対流セルの発生や移動がわ

かったので，BB 型と同様に，対流セルの様相に基

づいた名前を付ける．対流セルが降水帯の中層風の

風上側で繰り返し発生することから，バックビルデ

ィングと呼ぶことができる．さらに対流セルが北に

移動する間も，降水帯に直交する下層インフローに

よって新しい対流セルが側面で発生することから，

サイドビルディングとも呼べる特徴も同時に持って

いる．これらの 2つの特徴から，本事例のニンジン

状の降水帯は，バック アンド サイドビルディング

（BSB:back- and side-building）型と名前を付けるこ

とができる．

　c. 降水帯の構造と維持機構

　FT=3h00m（6時 00分）の高度 20m における気

象要素の水平分布を第 60図に示す．降水帯の東端

では，気温や相当温位の高い東よりの下層インフロ

ーが，降水帯の下で発散する北よりの気流と収束し

（第 60図 b），降水帯の東端に沿う上昇流域（第 60

図 e）を形成していた．この収束線は降水帯の南ま

でのび（第 60図 b），温度や相当温位の水平傾度を

強めていた（第 60図 c）．また，降水域は上昇流域

の北西側に位置していた．そのため，降水が高相当

温位の下層インフローを妨げることがなく，降水帯

が長時間持続できる構造であったことがわかる．さ

らに，降水域の北西部分は湿度が 95% 以下の比較

的乾燥した下降流域となっていた．このため，降水

域では雨滴が蒸発し，地上に弱い冷気塊を形成して

いた（第 60図 c）．ただし，この冷気塊は，周りに

比べて 1度ほどしか低温でなく，中層の乾燥気塊に

よる冷却効果は，それほど有効に働いていないと考

えられる．

　次に，3次元的な構造を調べる．雨水混合比の等

値面と高度 20m の水平風を第 61図 a，b に示す．

等値面には対流セルに対応するいくつかの背の高い

ピークがみられる．FT=3h00m（6時 00分）では，

対流セル B が下層インフローと北よりの気流が収

束する降水帯の南端で発生していた（第 61図 a）．

6分後には，新しい対流セル A が対流セル B の南

に現れ，対流セル B は背が高くなって発達してい

た（第 61図 b）．また，対流セル B の北側の降水

域は西にも広がって，東西方向に幾つかのピークが

みられるようになった．

　強い降水域を横切る鉛直断面図を第 62図 a，b

に示す．降水帯の南北断面をみると，いくつかの対

流セルがあって，高さとともに北に傾いていた．新

しく発生している対流セル A や発達している対流

セル B の他に，減衰期の対流セル C と D があって，

これらの対流セル内では大きな雨水混合比の領域

が，時間とともに下降していた．東西断面をみると，

南北方向と同様に複数の対流セルで構成されている

が，セルの数は南北方向に比べて少なく，下層イン

フローの供給される東端のセルが最も強かった．
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第 60図 NHMで再現したFT=3h00m（6時00分）の(a)降水強度(mm/hour)，高度20mの(b)水平風,(c)気温

(℃)と相当温位(K),(d)地上気圧(hPa),高度0.42kmの (e)鉛直流(m/s)と (f)相対湿度(%)．影域は降水

強度10mm/hour以上の領域である．左上端の太い実線は海岸線である． 

　次に，降水帯内の風分布を述べる．南北鉛直断面

図では，南側からの下層インフローが降水域内の北

よりの気流と収束して，上昇していた．この北より

の気流は，高度 20m では降水帯の南側まで広がっ

ていたのに対し，高度 500m では対流セル B より

北側にしか存在しないことから，北側ほど厚いこと

がわかる．強い上昇流は，対流セル B，C，D の上

部分にあって，上昇流域も高さとともに北に傾いて

いた．一方，東西鉛直断面図では，強い東よりの下

層インフローが，対流セル C より西側の弱い東風
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第 61図 (a)FT=3h00m(6時 00分)と(b)FT=3h06m (6

時 06分)の高度20mの水平風と2g/kgの雨水混合比の

等値面．

と収束して，対流セル C 内を上昇していた．

d. 降水帯の気流構造

　ここでは，メソスケール前線を構成する下層の南

東風と北よりの風，さらに中層の南風の 3つの気

流をについて述べる．そのために，空気と一緒に移

動するトレーサーを高度 0.5km と 3.0km の水平風

の風上側において，FT=2h00m（5時 00分）から

4h00m（7時 00分）まで追跡した（第 63図）．高

度 0.5km の下層インフローにおいたトレーサー A

は降水帯の東部分に入って上昇し，降水帯の内部を

北北西に移動した．降水帯の北東側の冷たい気流の

領域においたトレーサー B は，降水帯の北を通っ

て南西に向きを変え，降水帯の西部分の低温域に移

動した．高度 3.0km で降水帯の南側においたトレ

ーサー C，D は，降水帯の南端の前で東西に分岐し

て北に移動した．このトレーサー C や D が地上付

近まで下降していないことから，中層の低相当温位

の気塊が地上の冷気塊の形成に寄与していないこと

がわかる．

第62図 (a)FT=3h00m(6時 00分)と(b)FT=3h06m(6時

06分)の雨水混合比と風の分布．水平分布は高度20mの

分布を示し，鉛直断面図は赤い実線に沿った分布を示し

ている． 
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（2） 下層の水蒸気量は飽和に近く，非常に湿って

いた．

（3） 風向が高さとともに時計方向に変わり，下層

の北東風から上層の南南西風に変化していた．

（4） 降水域では，孤立した低温域が形成されてい

た．降水粒子の蒸発が降水帯の形成に寄与し

ている可能性を示唆している．

　これらの環境と雲物理過程の効果を調べるため

に，次の 5つの感度実験をおこなった（第 2表）．

ここでは，第 2.4.3章で述べた再現実験をコントロ

ールランと呼ぶことにする．まず，ケース A では，

温度分布の影響をみるために，初期の温度場を水平

一様にした．このケースでは，人工的な浮力を置い

た位置の各層の気温を，層毎に一様に与えた．ケー

ス B では，水蒸気量を水平一様にした．このケー

スも人工的な浮力の位置の水蒸気量を用いた．ケー

ス C では，風の鉛直シアの影響をみるために，一

様な水平風を与えた．言い換えれば，水平収束を取

り除いている．与えた水平風は，気温や水蒸気量

と同様に，人工的な浮力の位置のもので，第 58図

d のホドグラフと同じものである．ケース D では，

逆に鉛直シアを取り除き，高度 2.0m の水平風を全

高度に与えた．ケース E では，雨滴や雲水の蒸発

の効果をみるために，蒸発しないようにした．ケー

ス A ～ D では，地衡風平衡は満足していない．し

かし，初期に与えた環境場の特徴は，数時間は保た

れていて，降水域に影響を与えている．すべてのケ

ースについて時間積分を 3時間行い，組織化した降

水系を調べる．ケースD以外の3時間後の降水強度，

高度 20m の気温と水平風を第 64図に示す．

   ケース A では，降水域が西に移動して，ニンジン

状の降水帯にならなかった．温度の水平傾度が，ニ

ンジン状の降水帯の形成に重要であると言える．

   ケース B では，降水強度や気温分布もコントロー

ルランとほぼ同じになった．コントロールランの水

蒸気分布が水平一様に近く，水蒸気量を変えたこと

の影響が小さかったためと考えられる．

　ケース C では，再現した降水帯は，降水強度が

弱いながら，南北方向にのびていて，幾つかの対流

セルで構成されていた．降水強度が弱いのは，暖か

第63図 高度(a)0.5kmと (b)3.0kmの高度からトレー

サーを追跡した軌跡．トレーサーはFT=2h00m～4h00m(5

時00分～7時00分)の間を追跡した．軌跡上の×,○,

●,□,■は高度0.5kmと 1.0km,1.5km,3.0km,5.0km

を通過した位置を示す． 

　2.4.4　議論

　a. 感度実験

　ニンジン状の降水帯が組織化する要因を調べるた

めに，感度実験をおこなった．ニンジン状の降水帯

が長時間持続していた台風接近時の降水帯の環境に

は以下のような特徴があった．

（1） 降水帯は，温度傾度の大きいメソスケール前

線上で発達していた．メソスケール前線の西

側では冷たい北東風，南側や東側は暖かい南

東風であった．
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第64図 (a)ケースAと(b)ケースB,(c)ケースC,(d)ケースEの降水強度と高度20mの気温，水平風の水平分布．

影域と太い実線は3mm/hourと 10mm/hourの降水強度の領域を示す．左上端の太い実線は海岸線である．

第2表 感度実験のケース．最後の列は，コントロールランとの比較を示している．コントロー

ルランに似た降水帯の構造が再現できたときには○，できなかったときには×を記入した．
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い気塊を供給する南よりの風の領域が小さかったた

めと考えられる．しかしながら，再現した降水帯は，

コントロールランによく似ており，大規模な収束は

必ずしも必要な条件でないことがわかる．

   ケース D では，再現した降水域や温度分布は，コ

ントロールランから大きく変わっていた．初期に与

えた擾乱から発生した降水域は南西に移動し，多く

の組織化されていない降水域が発生した（図省略）．

ケース C と D の結果から，鉛直シアが重要である

ことがわかる．

　ケース E では，再現した降水強度や水平風はコ

ントロールランのものに似ている．しかし，暖かい

北東風が降水域の中央で発散していて，冷気塊は形

成されていない．蒸発の効果は，降水帯の形成に必

ず必要な条件ではないと言える．

   これらの感度実験の結果は，気温の水平傾度と水

平風の鉛直プロファイルがニンジン状の降水帯の形

成に重要であることを示している．なぜ，これらの

2つの環境がニンジン状の降水帯の形成に重要なの

であろうか .

   まず，これらの要因のうち，気温の水平傾度につ

いて考えよう．第 1章で述べたように，降水帯が

長時間持続する構造を持つためには，新しい対流セ

ルを発生させる地上付近のメカニズムが必要であっ

た．例えば，第 2.2章で述べたスコールラインでは，

雨水などの蒸発により強化された冷気流が対流セル

を発生させるメカニズムとして重要で，発散する冷

気流が南からの下層インフローとの収束を強化させ

て，新しい対流セルを発生させていた．しかし，本

事例のように湿った状態では，蒸発による気温の低

下も小さく，温度傾度も大きくならない．しかしな

がら，このような湿った環境でも，下層に強い収束

と水平温度傾度があるときには，Kato（1998）が

指摘しているように，強い下層収束が温度傾度を強

めて，新しい対流セルを発生させることができる．

ここでの感度実験のケースでは，コントロールラン，

ケース B と C には降水帯に沿って大きな温度傾度

があり，Kato（1998）の指摘を裏付けている．しかし，

ケース E では，降水帯の南部分では温度傾度が小

さいけれども，降水帯が発達していた．このケース

で下層インフローが収束しているのは，降水の蒸発

ではなく，降水粒子が周りの空気を引きずりおろす

loading の効果によって下降し，地上付近で発散し

ていた気流であった．つまり，新しい対流セルの発

生には必ずしも温度傾度は必要なく，下層インフロ

ーを上昇させるメカニズムであれば，loading の効

果による発散流でも構わないことがわかる．

   気温の水平傾度は，下層に収束がある場合に大き

な温度傾度を生み出すという要因のほかに，水平風

の鉛直シアとともに，対流セルの発生場所を決める

要因としても寄与する．ニンジン状の降水帯が形成

したケース B，C，E の共通した特徴として，「対

流セルの発生に都合がよい高相当温位の気塊が下層

インフローの風上である降水帯の南東側にあり，下

層インフローで供給される高相当温位の気塊により

新しい対流セルが発生していた」ことが挙げられる．

ニンジン状の降水帯にならなかったケース A では，

新しい対流セルが降水帯の南端や東側ではなく，南

西側で繰り返し発生していた．そのため，新しい対

流セルの発生する場所が変わってしまい，ニンジン

状の降水帯にならなかった．このように，下層の気

温分布も，新しい対流セルの発生場所を通じて降水

帯の形態を決める重要な要因の一つである．

   次に，水平風の鉛直シアは，温度の水平傾度で述

べたように，新しい対流セルの発生場所を決める要

因であるほかに，対流セルの移動にも寄与する．南

東からの下層インフローは，降水帯の南端や東側で

新しい対流セルを発生させ，発生後は，保存される

下層インフローの運動量より対流セルを北西側に移

動させる．また，中層の南風は対流セルを北側に移

動させる．これらの新しい対流セルの発生と対流セ

ルの移動の結果として，ニンジン状の形状が形成さ

れると考えられる．また，本事例で与えた鉛直プロ

ファイルでは，降水を下層インフローの風下側に降

らせるため，降水が高相当温位の気塊の供給を妨げ

ることなく，降水帯は長時間持続することができた．

このように，水平風の鉛直シアは，ニンジン状の降

水帯の形状の決定や維持機構にとって重要である．

 水平風の鉛直プロファイルと線状降水帯の形態と

の関係については，第 3章の“降水系の形態に関す



気象庁研究時報　62 巻　201054

る数値実験”で詳しく述べる．

 

b. 観測した降水帯と再現した降水帯との差異の

原因

　第 2.4.3章で述べたコントロールランの再現実験

は，観測した降水帯を定性的に良く再現しているが，

定量的には再現できていない．例えば，再現した降

水帯の降水強度は強く，降水帯の長さも短い．ここ

では，どうしてこのような差異が生じたのかを考察

する．

　数値実験で再現した水平風分布を観測したものと

比較すると，水平風の鉛直プロファイルはよく似

ていたが，下層の風分布に大きな違いがみられた．

そこで，高度 0.5km の風分布に注目して説明する．

数値モデルで再現した降水帯の下層インフローの水

平風は約 17m/s の東南東風，観測では 17～ 20m/s

の南東風であった．数値モデルで再現した下層イン

フローの東風成分は観測したものよりも強く，この

東風成分の強い下層インフローにより，より多くの

高相当温位の気塊が降水帯に供給され，降水強度の

強い降水帯が発達していたと考えられる．降水帯の

南北方向の長さについても，再現したものは観測に

比べてかなり短かった．観測した降水帯の周辺の風

分布をみると，降水帯の東側の強い下層インフロー

は，ニンジン状の降水帯が発生した銚子よりも北側

の福島県まで広がっていた（例えば，第 56図 d）．

それに対して，数値実験で再現した下層インフロー

の東風は，降水帯の東側で強まっているのみであっ

た（第 60図 b）．このことは，メソスケール前線を

構成する下層インフローの北側への広がりの違い

が，ニンジン状の降水帯の南北方向の長さを決めて

いることを示していて，数値モデルでは下層インフ

ローの北への広がりが弱かったために，降水帯の長

さが再現できなかったことがわかる．

　降水帯の降水強度や長さの差異は，下層インフロ

ーの風速や広がりの違いが原因であった．本研究で

は，初期値の弱い収束を強めるために人工的な浮力

を用いたが，より現実的な下層インフローを再現す

るためには，同化手法を用いた初期値の改善が必要

である．

　c. これまでのバックビルディング型の認識

 ニンジン型の雲域を持つ BSB 型の降水帯は，降水

帯の先端で新しい対流セルが発生し，後方に移動し

ている．この特徴は BB 型と共通しているため，こ

れまでの報告では，BB 型と BSB 型の 2つの型は

同一のものとして報告されている．例えば，小倉

（1991）は Watanabe and Ogura（1987）で解析した

1983年 7月 23日の島根豪雨の事例について，バッ

クビルディングの特徴を持っていたと述べている．

しかしながら，本研究の解析の結果に基づくと，降

水帯が 1本のメソβスケールの降水帯であったこと

や，JSM で再現した気流では，中国山地によって

風向が曲げられた気流が降水帯の側面で収束してい

たことから，島根豪雨の降水帯は BSB 型の降水帯

であったと言える．これまで BSB 型と BB 型を区

別せずに認識してきたが，例えば中層の乾燥気塊の

影響を受けやすいなどの降水帯の性質が異なってい

るのであれば，区別して認識する必要があると考え

られる．これらの型が中層の乾燥気塊の影響を受け

やすいかどうかについて，第 3章で議論する．

2.4.5 バック アンド サイドビルディング型の

形態と維持機構のまとめ

　台風 9426号（Orchid）が日本に接近していた

1994年 9月 29日に，ニンジン状の降水域をもつ降

水帯が組織化して 10時間以上持続していた．地上

付近の降水帯の南東側では高相当温位の南東風が吹

き，北西側では冷たい北風が吹いていて，これらが

収束するメソスケール前線上で降水帯が発達してい

た．降水帯は中層風とほぼ同じ方向にのび，複数の

対流セルで構成されていた．対流セルは降水帯の南

端（中層風の風上）で発生し，中層風によって北に

移動して，降水帯と併合していた．その後，西に膨

らんだ強い降水域になり，降水域内を北に移動した．

対流セルが北に移動する間も，東側からの下層イン

フローが降水域から発散する気流と収束して上昇

し，新しい対流セルが降水帯の東側で発生していた．

この対流セルの発生と移動の様相から，本事例のニ

ンジン状の雲域を持つ降水帯は，BSB 型と呼ぶこ

とができる形態であった．また，降水が，下層の収
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束に対して下層インフローの逆側に降るために，下

層インフローによる高相当温位の気塊の供給が持続

し，降水帯が長時間維持できる構造であった．さら

に，下層インフローが収束する場所が降水帯から大

きく離れていないことが，降水帯の維持に必要であ

った．

2.5 3つの型の線状降水系の形態と内部構造のま

とめ

　a. 3つの型の線状降水系の形態と内部構造

 事例研究で解析した SL 型と BB 型，BSB 型の線

状降水系の環境と形態，維持機構をまとめると第

65図のようになる．

　SL 型の線状降水系は，乾燥した中層風が，下層

インフローの逆方向側（後面側）から降水帯に貫入

するときに組織化し，降水帯は下層インフローに直

交する走向にのびる．強い降水域は，降水帯の下層

インフローが流入する側（前面）に沿って連続的に

分布し，その反対側（後面側）には弱い層状の降水

域が広がる．強い降水域内の対流セルは，BB 型の

ように分離した形ではみえず，BSB 型のように降

水帯内を大きく移動することもない．気流構造は，

第65図 SL型とBB型，BSB型の降水系の形態と内部構造の模式図．左側の図は対流セルの様子である．

丸は対流セルを表し，赤い矢印は対流セルの移動を示す．右側の図は降水系の内部構造である．赤と青

の太い矢印は下層インフローと中層風を示し，青い矢印は対流セルの下降流と発散する気流である．
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下層のインフローが，降水帯の前面で対流セルから

発散する気流と収束して上昇し，後面からの乾燥し

た中層の気流は降水帯内で下降して地表付近で発散

する．降水は下層の収束に対して下層インフローの

逆側で降るので，下層インフローの供給は降水によ

って妨げられず，降水帯は長時間持続することがで

きる．また，下層の収束と降水帯の位置が大きく離

れないことが，降水帯の持続に必要である．

　BB 型の降水帯は，中層風と下層インフローがほ

ぼ同じ風向という環境の中で，中層風の風向とほぼ

同じ方向にのびて持続する．メソβスケールの大き

さをもつ SL 型や BSB 型の線状降水帯とは異なり，

本事例の BB 型の線状降水系は，メソβスケールの

降水域内に何本も組織化し，メソβ S スケールの大

きさを持つ．これは Kato（1998）の鹿児島豪雨の

事例でもみられた特徴であった．メソβ S スケール

の降水帯内の対流セルは，降水帯の中層風の風上側

で発生し，中層風によって風下に移動する．気流構

造は，下層インフローが降水帯の先端で対流セルの

発散流等と収束して上昇し，中層の気流は降水帯の

間を抜けて後面側に移動する．SL 型と異なる特徴

としては，下層インフローが降水帯の側面で収束し

ていないこと，中層の気流が降水域の地上付近に下

降せず，冷気塊を強化していないという特徴が挙げ

られる．また，下層インフローは降水帯の先端に常

に供給され，降水帯は長時間持続できる構造であっ

た．

　最後に BSB 型は，中層風と下層インフローがほ

ぼ直交している環境の中で組織化し，降水帯は中層

風とほぼ同じ方向にのび，形状は中層風の風上側が

とがったニンジン状になる．降水帯の中層風の風上

側に新しい対流セルが発生して，中層風により風下

に移動した．移動する間も下層インフローにより側

面から新しい対流セルが発生する．気流構造は，下

層インフローが対流セルから発散する気流と収束し

て上昇し，中層の低相当温位の気流は降水帯の手前

で分岐して風下に流れる．降水は SL 型や BB 型と

同じように下層の収束に対して下層インフローの逆

第66図 メソβスケール線状降水系の形態と対流セルの移動の模式図．丸と黒い矢印は対流セルとその移動を示す．

対流セルの色は，発生時刻の新しいものは赤く，古くなると黄色になるように配色した．緑の矢印は対流セルの発

散流，赤と青の矢印は下層インフローと中層風の風向を示す． t1～t3はそれぞれの対流セルの発生した時刻を示す．
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側に降り，降水帯は長時間持続できる構造であった．

また，下層の収束と降水帯の位置が大きく離れない

ことが，降水帯の持続に必要であった．

　以上の 3つの降水帯の形態は，次の 2つのキー

ポイントで説明することができる．

（1） 降水域から発散する気流と下層インフローの

収束が新しい対流セルを発生させること．

（2） 対流セルが中層風により移動すること．

各型の形態をこのキーポイントで説明する（第 66

図）．

　SL 型は，対流セルの発散流が下層インフローと

収束して，新しい対流セルが発生する．中層風が後

面から強い降水域に入って下降するため，対流セル

は発生点より風下には大きく移動しない．したがっ

て，対流セルは下層インフローに対して直交する方

向に並び，線状の降水帯を形成する．BB 型では，

対流セルの発散流が下層インフローと降水帯の先端

で収束し，新しい対流セルが発生する．発生した対

流セルは中層風により風下に移動する．この対流セ

ルによる発散流が，下層のインフローと収束して次

の新しい対流セルが風上に発生する．このように，

先端で対流セルが次から次へと発生して風下に流さ

れることにより，中層風と同じ向きにのびる線状の

降水帯が形成される．BSB 型は，降水帯の中層風

の風上端で，対流セルの発散流が下層インフローと

収束し，新しい対流セルが発生する．発生した対流

セルは中層風により風下に移動する．移動している

対流セルは，移動方向の側面から入ってくる下層イ

ンフローと対流セルの発散流との収束により，側面

でも新しい対流が発生する．降水帯の中層風の風上

側の先端では，対流セルが移動したため，次の新し

い対流セルが発生する．こうして，中層風の向きに

沿って対流セルが並び，中層風の風下側ほど幅が広

い降水帯が形成される．

　b. 3つの型の線状降水系の維持メカニズム

　次に，この 3つの型の線状降水帯が持続するメカ

ニズムと，それに関連する気流構造についてまとめ

てみる．

　3つの型とも，高相当温位の下層インフローは対

流セルの発散流と収束して上昇していた．凝結した

雨滴は，下層の収束に対して下層インフローの反対

側に降っており，高相当温位の気塊を供給する下層

インフローの流入を妨げていない．したがって，新

しい対流セルが次々と発生し線状降水帯は持続する

ことができた．また，観測した SL 型と BSB 型の

降水帯では，下層の収束と降水帯が大きく離れると

衰弱していたことから，降水帯の維持には，下層イ

ンフローと対流セルの発散流との収束の位置が降水

域の位置と大きく離れない必要がある．観測ではみ

られなかったが，この条件は BB 型にもあてはまる

と考えられる．一方，中層風は線状降水帯の型ごと

に異なっている．SL 型の中層風は下層の収束に対

して下層インフローの逆側から降水帯に侵入し，降

水帯内で下降した．この下降流は，対流セルの発

散流を強化して下層インフローとの収束をさらに

強め，強い対流を維持させていた．一方，BB 型や

BSB 型は，下層インフローとほぼ同方向や直交方

向の風向を持つ中層風が，降水帯の上昇流域を避け

て後方に通過しており，下層の収束の強化への寄与

は小さいと考えられる．これらから，降水帯の維持

メカニズムについては，

（1）高相当温位の下層インフローが対流セルの

発散流と収束して上昇すること．

（2）（1）の収束が降水帯から大きく離れないこと．

（3）降水が下層インフローによる高相当温位の

気塊の供給を妨げないこと．

が，3つの型に共通していた．

さらに，SL 型には

（4）中層風が下降して下層インフローとの収束

を強化すること．

という特徴があった．

　3. 降水系の形態に関する数値実験

　3.1 はじめに

　第 2章で取り上げたメソβスケールの線状降水系

は，水平風や湿度の鉛直プロファイルなどの降水系

を取り巻く環境に大きく影響を受け，環境が異なる

と形態も異なる線状降水系に組織化していた．この

ことは，形態の異なる線状降水系の環境同志を比較
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すれば，線状降水帯の形態を決める環境が相違点と

してみえることを意味している．第 2章で解析した

線状降水系の結果を用いて，形態の異なる SL 型と

BB 型，BSB 型の環境を比較すると，SL 型と BB 型，

BSB 型の降水帯は，中層風の風向が下層インフロ

ーとそれぞれ逆方向と同方向，直交方向のときに組

織化していた．下層インフローに対する中層風の風

向が形態ごとに異なることから，下層インフローに

対する中層風の風向が線状降水帯の型を決める可能

性を表している．

　水平風以外の環境の寄与を調べるためには，“下

層インフローに対する中層風の風向の関係”が同

じである事例同志を比較することが必要である．そ

こで，下層インフローと中層風が同じ風向である

1993年 8月 1日の“鹿児島豪雨の降水帯”（第 7図 a）

と，本研究で事例解析を行った1996年7月7日の“梅

雨前線の降水帯”の降水帯ａ（第 7図 b）とを比較

する．2つの事例とも BB 型の降水帯が組織化して

いたが，降水帯の降水強度が異なっていた．すなわ

ち，“鹿児島豪雨の降水帯”では降水強度が強かっ

たのに対し，“梅雨前線の降水帯”では弱かった．2

つの事例の環境を比較すると，中層の湿度が大きく

異なっていて，降水強度が強い“鹿児島豪雨”では

中層が湿っていて，逆に降水強度が弱い“梅雨前線

の降水帯”では乾いていた．この降水強度と中層の

湿度との対応は，中層の乾燥化が線状降水系の降水

強度を弱める可能性を示している．

　本章では，線状降水系の形態などを決める環境と

して，“下層インフローに対する中層風の関係”と“中

層の湿度”に注目し，これらの環境が線状降水系に

及ぼす影響やそのメカニズムについて調べた結果を

報告する．

　メソβスケールの降水帯の特徴と環境に関する

研究は，これまで主に解析例の多いスコールライ

ンについて報告されている．Barnes and Sieckman 

（1984）は，西大西洋の熱帯域でおこなわれた特別

観測である GATE のデータを使って，スコールラ

インの移動速度が 7m/s 以上の速い fast-moving と

3m/s 以下の遅い slow-moving について，それぞれ

の環境を比較した．fast-moving は，中層が低相当

温位であって，スコールラインに直交する水平風

の鉛直シアが高度 4km 以下で強いときに組織化し

ている．一方の slow-moving 型は，水平風の直交

成分が平行成分よりも小さく，ほとんどゼロのとき

に組織化していた．SL 型以外の降水帯については，

LeMone et al.（1998）が，熱帯域の特別観測であ

る GATE と TOGA-COARE の航空機や高層観測の

データ，レーダーの反射強度のデータを使って，降

水域の形状と水平風や湿度の鉛直プロファイルとの

対応を調べている．しかし，LeMone et al.（1998）は，

降水域の形状には水平風の鉛直シアと良い対応があ

ったと指摘しているものの，内部構造や形態のでき

るメカニズムまでは言及していない．

　本研究では，Barnes and Sieckman（1984）や

LeMone et al.（1998）では述べていない“環境が

降水系の形態に及ぼす影響”と“組織化した降水帯

の形態と内部構造”を調べるために，注目する環境

である“下層インフローに対する中層風の風向と風

速”や“中層の湿度”を数値モデルの初期値として

与え，これらの環境を変えて数値実験をしたときに，

どのような線状降水系が組織化するか，また，その

ときの形態や内部構造がどのようになっているかを

解析する．観測した事例でなく，数値モデルで組織

化した降水系を用いるのは，観測した線状降水帯の

解析のみでは事例数が少なくて比較が十分にできな

いことや，特定の環境のみを変えることによって，

環境が線状降水帯に与える影響の議論が明りょうに

できるからである．

　3.2 数値実験の概要

　数値モデルは第 2章と同様に NHM を用いた．水

平格子間隔は 2km とし，水平方向の計算領域はメ

ソβスケールの線状降水系が再現できるように水平

は400km×400kmである．鉛直方向の格子間隔は，

高くなると間隔が大きくなるようにし，領域の最下

層の高度は 20m，上端の高度は 20.9km である．境

界条件は境界の内側の値から境界値を作成する開境

界条件（open boundary condition）とし，コリオリ

力は入れていない．降水過程は，雨水と雲水を予報

し，対流調節や Kain-Fritsch などのパラメタリゼー
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ションは用いていない．

　数値実験は，下層インフローに対する中層風の風

向を変えた 12ケースと，それぞれについて中層の

湿度を乾燥させた 12ケースの計 24ケースを行う．

24ケースに共通に与える温度と湿度の鉛直プロフ

ァイル，メソαスケールの特徴（下層の収束，下層

の温度や湿度の南北傾度）の環境には，第 2章で取

り上げた 3つの事例から，NHM が最も現実に近い

環境を再現していたものを選んだ．まず， “スコー

ルライン”の事例では，“スコールライン”が組織

化していた時刻が，観測では 15～ 18時であった

のに対し，数値モデルでは 21時ごろであった．そ

のため，数値モデルで再現した 21時の成層には下

層の混合層が薄く，実際に組織化していた 15～ 18

時の成層と大きく異なっていた．“ニンジン状の降

水帯”の事例でも，下層の収束が弱すぎたため人工

的な浮力を用いる必要があった．これらの事例に比

べ，NHM で再現された“梅雨前線の降水帯”の事

例の環境がより現実に近いと考えられ，数値実験に

共通に与える環境として最も適切と判断した．“梅

雨前線の降水帯”の環境をみると，下層では，降水

システムの南側には温暖な南寄りの気流があり，北

側には冷たい北寄りの気流があって，降水システム

が再現された場所で，これらの気流が収束していた．

これらの NHM で再現された環境を，次のようにし

て，全 24ケースの共通な環境として与えた．

　3.2.1 水平風の鉛直プロファイル

　第 67図は，注目している環境である水平風の鉛

直プロファイルを示したホドグラフである．地上か

ら高度 1.5km までの下層の水平風の鉛直プロファ

イルは，全ケースで共通である．共通の環境として

第67図 環境として初期値に与える水平風のホドグラフ．赤い数字はケースの番

号を示す．矢印の先の数字は，その水平風の高度を示す． 
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採用した“梅雨前線の降水帯”の事例では，南から

の下層インフローは強く，北側からの風は弱かっ

たので，それと合うように地表から下層 1.5km に

10m/s の南風を与えた．また，降水システムの南側

では，高度 1.5km で地表付近よりも西風が 10m/s

ほど速くなっていたことから，数値実験でも地上

と高度 1.5km の間に 10m/s の鉛直シアのある東西

風を与えた．高度 1.5km から 3.0km までの水平風

はケースごとに異なり，第 67図で示したような 12

通りの風向と風速を与えて，下層インフローと異な

る中層風を作った．高度 3.0km より上空の風向と

風速は一様とした．

　高度 1.5km より下層に下層インフローを与えた

のは，“スコールライン”の事例で観測された下層

インフローの厚さが 1.5km であり（第 20図），“ニ

ンジン状の降水帯”や“梅雨前線の降水帯”の事

例では下層インフローの高相当温位層の厚さが，

1.5km と 1.0km ほどであったからである（第 54図

と第 29図）．また，風向を一様にする高度に 3.0km

を与えたのは，観測した“スコールライン”の事例

では 2.5km 以上で，風向が一様に西風になってい

第68図 (a)メソαスケールの収束を与える南北風分布

と(b) 収束に伴う鉛直流分布．高度20mで南北両側の

風速差が24m/sになるように，下層1.5kmに南北風の収

束を与えた．(a)の計算領域の西部分で収束が弱いのは，

高度1.5kmに与えた10m/sの西風により西側の境界で不

自然な対流が発生しないようにするためである．第67図

のホドグラフは(a)の赤丸の地点の水平風である．(b)

の赤い影域は加湿して飽和させた鉛直流0.26m/s以上の

領域を示す．

第69図 メソαスケールの収束域の南側の(a)温度(℃)

と湿度(%)の鉛直プロファイルと(b)温度偏差の南北方

向の鉛直断面図． (b)の等値線は0.2℃毎である．
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たためである（第 20図）．

　第 2章で解析した降水系の環境と対応させてみる

と，下層インフロー（0～ 1.5km）と中層風（3.0km

以上）がほぼ同じ向きのケース 1～ 6では BB 型，

ほぼ逆向きのケース 7や 10では SL 型，ほぼ直交

しているケース 9や 12では BSB 型の環境になっ

ている．

　3.2.2 下層収束

　第 68図 a は NHM の高度 20m における南北風の

初期値の分布である．観測された“梅雨前線の降水

帯”と同じような東西方向にのびる収束域になるよ

うに，南北風を南北方向に変化させて，メソαスケ

ールの収束場を与えた．収束を与える厚さは，下層

インフローの厚さと同じ 1.5km とした．収束の強

さは，NHM で再現した“梅雨前線の降水帯”と同

じ程度になるように，南北風の風速差が x=300km

のところで 24m/s を与えた．この風速差は NHM

で再現した“ニンジン状の降水帯”（第 60図）の

東西両側の東西風の風速差 20m/s とも近い値であ

る．また，南北風の収束を計算領域の西側で弱くし

ているのは，高度 1.5km に 10m/s の西風を与えて

いるため，強い流入のある計算領域の風上側の境界

で不自然な対流が立たないようにするためである．

流入側の境界の近傍に対流が発達すると，境界条件

を開境界条件で与えているために，境界からの流入

が強まりすぎて不自然な対流パターンができる恐れ

がある．これを防ぐために，風上の境界付近での収

束が弱くなるような設定を与えた．

　第 68図 b は，初期値の南北風の収束による

x=300km に沿った上昇流の鉛直断面図である．高

度8kmよりも上側には，計算領域の上端（z=20.9km）

で鉛直流がゼロになるように発散を与えている．こ

のようにして作った下層収束を，第 3.2.1章で説明

した鉛直プロファイルに加算して，NHM の初期値

の風分布とした．鉛直プロファイルで与える水平風

は水平一様なので，下層収束に加算してもメソαス

ケールの収束の大きさは変わらず，すべてのケース

で同じ値になる．

　

　3.2.3 気温と水蒸気の鉛直プロファイル

　第 69図 a に収束域の南側に与える気温や湿度の

鉛直プロファイルを示す．収束域の南側の気温や湿

度のプロファイルには，NHM で再現した“梅雨前

線の降水帯”の下層インフロー側の成層を与えた．

地表から下層の 2km 程まではおおむね乾燥中立に

近く，またほとんど飽和していて，対流セルの発

生しやすい環境である．“梅雨前線の降水帯”には，

降水帯の南北両側で気温や湿度の水平傾度があった

ので，下層インフローの厚さ（1.5km）に，NHM

で再現したものと同程度の水平温度傾度（降水帯の

南北両側の気温差は 2.4度）を与えた（第 69図 b）．

この温度差は“ニンジン状の降水帯”の事例で観測

された降水帯の東西両側の気温差（2～ 3度）と同

じ程度である．初期値となる気温分布は，南側の温

度プロファイルに下層の温度傾度を加算したものに

なる．湿度分布も同様に降水帯の南側ではほぼ飽和，

北側では約 70% になるように与えた（図省略）．

　中層を乾燥化させるケースでは，高度 1.5～

4.5km の間の湿度を減少させた．最も減らしたのは

高度 3.5km で，乾燥化させないケースの水蒸気量

の 60% になるようにした．湿度を減らす高度 1.5

～ 4.5km は，“梅雨前線の降水帯”の事例で，硫黄

島と内之浦，鹿児島にみられたメソαスケールの降

水システムに入り込んでいる低相当温位層の高度と

ほぼ同じである．

　3.2.4 初期擾乱

　時間積分の初期の時間にメソαスケールの収束域

に降水帯が発生し，凝結熱によって上昇流が持続し

てメソαスケールの収束が維持できるようにするた

め，初期に与えた上昇流が 0.26m/s 以上の領域（第

68図 b）を加湿して飽和させている．時間積分を

始めると，飽和した上昇域で降水帯が発生する．や

がて，降水帯内や降水帯付近に新しい対流セルが発

生して，次第に様々な型のメソβスケールの線状降

水系に組織化される．数値積分を開始して 3時間が

経過すると（FT=3h00m），降水帯の形態がはっき

りと現れる．
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3.3 下層インフローに対する中層風の風向の効

果

　第 70図は，第 67図で示した中層風の異なる 12

ケースの FT=4h00m の降水域と高度 20m の水平風

の分布である．最初に，中層風の風向ごとに特徴を

説明する．

　中層の風向が下層インフローとほぼ同じ向きのケ

ース 4，5では，東西にのびた降水域の幅が南北に

広く，降水域には中層風の風向にほぼ沿った複数の

降水帯が形成されていた．この降水帯は後で示すよ

うに BB 型の特徴を持っていた．これらの代表とし

第70図 FT=4h00mの組織化した線状降水系の降水域の分布．下層インフロー側の下層風と中層風の代

表として，高度0.75kmと 3.0kmの水平風を赤と青の矢印で示した．赤い数字はケースの番号である．

て，ケース 5を詳細にみてみる．

　中層の風向が下層インフローと逆向きのケース

10，11や，中層風が弱いケース 7，8では，南北方

向の幅の短い降水帯が東西にのびていた．ケース 1

～ 5の降水域に比べると，強い降水域が東西方向に

連続的であることが大きく異なっている．ケース 8

では降水帯近傍の低相当温位の気塊がはっきりして

いなかったが，ケース 10，11，7の降水帯では中

層から下降している低相当温位の気流があって，後

でみるように SL 型の特徴を持っている．代表とし

てケース 10を取り上げる．
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　中層風が下層インフローとほぼ直交するケース

6，9，12では，降水帯は東西方向にのび，南北方

向には幅が短い．これらの形態の特徴は SL 型のケ

ース 10とよく似ている．しかし，降水帯の西部分

に幾つかの小さい降水域があって，後で詳しくみる

ように，小さい降水帯は東に移動し，東側の東西に

のびる降水帯に併合するという BSB 型の特徴を持

っていた．代表としてケース 9を取り上げる．

　ケース 11の降水帯は，中層の気塊が下層に降り

ていると同時に，降水帯の西端で新しい対流セルが

発生して，東に移動していた．中層風が降水帯の

斜め後方から吹いているケース 11では，SL 型と

BSB 型の両方の特徴を持っている．

　最後に，中層の風速が大きいケース 1～ 3は，

FT=4h00m ごろまで東西にのびる降水帯が繰り返

し発生していて，他のケースとは異なった振る舞い

を示している．FT=6h00m になると，ケース 1で

は降水が弱まり，ケース 2，3は中層の風向に沿っ

た降水帯や降水域が発達していた．これらのケース

の代表としてケース 2を取り上げて，詳細にみて

みる．

　3.3.1 ケース10 SL型

　第 71図 a は降水域と高度 20m における水平風の

1時間毎の時系列である．中層風と下層インフロー

が逆向きであるケース 10では，まず初期に与えた

収束によって降水帯が発達し，その後，降水帯は西

へのびながら，3.3m/s の速度で南に移動した．こ

第71図 ケース10の(a)FT=1h00m～ 3h00mの 1時間毎の降水域の時系列と(b)FT=3h40m～ 4h10mの 10分毎

の降水域の時系列，FT=4h00mの高度(c)0.71kmと(d)1.77km,(e)4.28kmの水平風と相当温位の分布．(c)と(d)

の破線の楕円は，降水域の北側の低相当温位の北風の領域を示している．それぞれの破線の楕円内の345K以下

と342K以下の相当温位の領域を白い実線で囲んだ．下層インフローと中層風の代表的な風を(a)に示した．
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の 3.3m/s の移動速度は下層インフローや中層風に

比べて小さく，降水帯に対して下層インフローと中

層風が逆方向になるように与えた初期の風向の関係

は変わっていない．発達している降水帯の走向は下

層インフローに直交し，強い降水域が東西に連続的

にのびている．

　対流セルの動きをみるために，10分毎の地上付

近の降水域と水平風の時系列を第 71図 bに示した．

強い降水域を構成する個々の対流セルは分離してみ

えず，強い降水域の中で新しい対流セルが発生し衰

弱していると考えられる．下層では降水帯から発散

する気流と南からの高相当温位の下層インフロー

が降水帯の前面で収束している（第 71図 c）．高度

4.28km では，下層インフローと逆方向に吹いてい

る中層風が降水帯内で収束している（第 71図 e）．

第 71図 c，d に破線で示すように，高度 1.77km や

0.71km でも降水帯のすぐ北側に低相当温位の北風

の領域がみられることから，高度 4.28km の低相当

温位の気塊が降水帯のすぐ北側で下降していたこと

がわかる．この降水帯の後面から前面に下降する気

流は SL 型の典型的な特徴である．

　3.3.2 ケース5 BB型

　下層風と中層風がほぼ同方向のケース 5では，初

期に与えた収束から第 72図 a 内に黒い破線で示し

た東西にのびる降水帯が発達した．その降水帯のす

ぐ南側に，赤い破線で囲んだ降水域が FT=1h40m

から形成され始め，その後，発達していく．この南

側の降水域には，南西から北東にのびる複数のメソ

β S スケールの降水帯が組織化していた．初期値の

第72図 ケース5の(a)FT=2h00m～ 4h00mの 1時間毎の降水域の時系列と(b)FT=4h30m～ 5h00mの 10分毎の

降水域の時系列，FT=5h00mでの高度(c)0.71kmと (d)1.77km, (e)4.28kmの水平風と相当温位の分布．(b)の

矢印は，降水域内で組織化した降水帯内の対流セルの移動を示している．下層インフローと中層風の代表的な風

を(a)に示した．(e)の白い矢印は，降水帯に対応する高相当温位の領域である．
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収束から発達した降水帯は，北に移動して，次第

に弱まっていく．降水域全体の移動速度は南に約

2.2m/s ほどである．下層インフローと中層風の降

水帯に対する風向の関係は，ともに降水帯に同方向

から吹いていて，初期に与えた風向の関係と変わっ

ていない．

　強い降水域を追跡するために，10分毎の降水域

の時系列を第 72図 b に示す．降水域が東西にのび

ていて，その内部に複数のメソβ S スケールの降水

帯が組織化されている．SL 型に比べると降水域全

体の面積が広くて降水強度が弱い．第 72図 c，d，

e で示した高度 0.71km ～ 4.28km の水平風の分布

をみると，メソβ S スケールの降水帯周辺の風向は

全層で南～南西風が吹いていて，降水帯の走向とほ

ぼ同じ方向であった．第 72図 b をみると，新しい

対流セルは，下層インフローの降水帯の少し風上側

で発生し，時間とともに中層風の風下へ移動してい

る．降水域内では発達した対流セルが幾つか南西か

ら北東に並んでいる（第 72図 b）が，高度 4.28km

では，第 72図 e の白い矢印で示すように，降水帯

に対応して高相当温位の領域が南西から北東にのび

ていることがわかる．下層では，メソβ S スケール

の降水帯の南端で，南からの高相当温位の気流が収

束している（第 72図 c）．降水帯の走向や対流セル

の様子，収束の位置などの特徴は，ケース 5が BB

型であることを示している．下層の収束線のすぐ北

側や降水強度の強い領域付近には，SL 型のような

相当温位の特に低い領域はみられない．このことは

第73図　ケース9の(a)FT=2h00m～ 5h00mの 1時間毎の降水域の時系列と(b)FT=2h40m～ 3h40mの 20分毎

の降水域の時系列，FT=3h00mでの高度(c)0.71kmと (d)1.77km, (e)4.28kmの水平風と相当温位の分布．(b)

の矢印は，降水帯の西部分の対流セルの動きを示している．下層インフローと中層風の代表的な風を(a)に示した． 
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SL 型と異なり中層の気流が降水帯内で下降してい

ないことを示している．

　

　3.3.3 ケース9 BSB型

　中層風を下層インフローにほぼ直交して与えたケ

ース 9では，第 73図 a の黒い破線で示すように，

初期に与えた上昇流で発達した降水域が BSB 型に

組織化した．FT=2h30m に新しい降水帯（赤い破

線で示す）が BSB 型の降水域の南側に発生して発

達し，そのために高相当温位の気塊が BSB 型の

降水域に供給されなくなって，BSB 型の降水域は

FT=4h30m ごろから衰弱を始めた．降水帯の南北

方向の移動速度はほぼゼロで停滞していた．

　第 73図 c，e で示した高度 0.71km，4.28km の

相当温位と水平風の分布をみると，降水帯は下層イ

ンフローにほぼ直交方向，中層風にほぼ平行な方向

にのびている．第 73図 b をみると，この降水帯の

中層風の風上部分（西部分）には幾つかの小さい降

水域があって，発達しながら下層の収束に沿って

移動し，降水帯と併合している．また，FT=3h00m

の降水域分布に赤い矢印で示したように，西側の小

さい降水域からの発散流と東側の降水帯の弱い発散

流が収束して，その間に新しい対流セルが発生して

いる．降水帯の西端でも，青い矢印で示すように

FT=2h40m から FT=3h00m の間に降水強度が強く

なっているのが明りょうにみえる．また，降水帯の

東部分には連続的な強い降水域が，下層インフロー

に直交してのびている．このように，降水帯で発達

している対流セルは，西側からの小さい対流域の併

合だけではなく，西端で発生して降水帯の南側で強

化されるものもあることがわかる．これら特徴は，

第 2.4章の“ニンジン状の降水帯”と同じで，ケー

ス 9の降水帯は BSB 型であると言える．また，ケ

ース 5と同様に下層の収束線の北側や強い降水域に

低相当温位の特に低い領域はみられない．このこと

から，中層の低相当温位の西風が下層に降りていな

いことがわかる．

　3.3.4 ケース2 BB型（BSB型，SL型）

 ケース 2は，中層風の風向が下層インフローと同

じ向きで，さらに風速が大きい場合である．1時間

毎の降水域と水平風の時系列を第 74図 a に示す．

黒い破線で囲んだ領域が，初期値の収束によって発

生した降水域で，時間とともに北に移動している．

この降水域の南側で FT=1h40m ごろに新しい降水

域（黄色の破線で囲む）が発生している．その降水

域の中で，中層風の風向とほぼ同じ南南西から北北

東にのびる複数の降水帯が組織化した．降水帯の中

の対流セルは南端で発生し，北北東に移動していた．

この時刻の収束の位置は降水帯の南端であるので，

新しい降水域に発生した複数の降水帯は BB 型であ

るといえる．FT=2h20m ごろに，この降水帯のう

ちの 1つが南にのび始め，赤い破線で囲むように東

西方向に走向を持つ降水域から南に突き出た降水帯

になった．この降水帯は発達しながら南にのびてメ

ソβスケールの長さになった．

　赤い破線で囲んだ降水帯を時間的に細かくみる

ために，20分ごとの降水域と高度 20m の水平風を

第 74図 b に示す．南端の強い降水域が，矢印で示

したように時間とともに北北東に移動している．ま

た，FT=5h50m には，黄色の破線で示したように

降水帯の南端で新しい降水域が発生している．第

74図 c は高度 0.71km ～ 4.28km の相当温位と水平

風の分布である．高度 4.28km や 1.77km では，初

期に与えた風向と同じ南西風が吹いている．高度

0.71km では，赤い破線で囲んだ降水帯の南東側か

らの高相当温位の南風と北西側の南西風が降水帯の

側面で収束していた．側面での収束や対流セルの移

動から，赤い破線で囲んだ降水帯は BSB 型である

と言える．この降水帯を取り巻く水平風は，下層イ

ンフローの南風と中層風の南西風のなす角がケース

9に比べて小さいけれども（ケース 9は 45～ 90度

程，赤い破線は 30度程），中層風は対流セルを風

下に移動させ，側面からも下層の南風により高相当

温位の気塊を供給していた．このように，下層イン

フローと中層風は BSB 型の水平風と同じ特徴を持

っていたことがわかる．

　次に，第 74図 b の緑の破線で囲んだ降水域の

FT=5h10m 以後の変化に注目する．降水域は第 74

図 a の FT=4h00m に緑の破線で囲んだ降水域が南
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北の 2つに分かれたもので，下層インフロー側（南

側）の降水域の降水強度が弱く，北側のものは強い．

南側の降水域には南南西から北北東にのびる数本の

降水帯が形成されている．また，南側から高相当温

位の気塊が降水帯の先端で収束している（第 74図

c）ことから，FT=1h40m に発生した降水帯と同じ

BB 型であると考えられる．降水帯を取り巻く水平

風もほぼ同じ風向で，第 2章で明らかにした水平風

の関係と矛盾しない．一方，北側の降水域では，第

74図 b の水平風分布で示すように，降水域からの

強い南風が，その北側の気塊と収束している．高度

0.71km の降水域では，白い実線で示すように周り

よりも相当温位の低い 345度以下になっていて（第

74図 c），上側から低相当温位の気塊が下降してい

ることを示唆している．降水帯の北側への移動を考

慮すると，この降水帯は，下層では，降水帯北側の

気塊が降水域から発散する南風によって持ち上げら

れて上昇し，中層では，下層の気塊が降水帯に供給

される方向の逆側（南側）から南風が侵入して下降

する構造であったことがわかる．この構造や水平風

の関係は，第 2章でみた SL 型とよく似ている．

　ケース 2では，このように幾つもの型が発達して

いたが，初期に与えた水平風の関係をそのまま使っ

て解釈できたのは，FT=1h40m の BB 型の降水帯

と FT=5h10m 以降に緑の破線で囲んだ降水域南側

の BB 型の降水帯だけである．

　以上のケースをまとめると，中層風が下層インフ

ローよりも風速が大きいケース 1～ 3では，BB 型

の降水帯の他に，いくつもの他の型の降水域が形成

2h00m

3h00m

(a)

(b)

5h10m 5h30m 5h50m

4h00m

0.75
3.0

(c) e z=0.71km 5h30m

(d) e z=1.77km 5h30m

(f) e z=4.28km 5h30m

第74図　ケース2の(a)FT=2h00m～ 4h00mの 1時間毎の降水域の時系列と

(b)FT=5h10m～ 5h50mの 20分毎の降水域の時系列，FT=5h30mの高度(c)0.71kmと

(d)1.77km, (e)4.28kmの水平風と相当温位の分布．(b)の矢印は，赤い破線で囲ん

だ降水帯の対流セルの移動を示している．下層インフローと中層風の代表的な風を

(a)に示した．(c) の 345K以下の相当温位の領域を白い実線で囲んだ．
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されていたけれども，ケース 4～ 12では下層イン

フローと中層風の関係から期待した通りの降水帯が

組織化していた．このように，理想化した数値実験

によって，下層インフローと中層風の風向の関係が

降水帯の形態を決めるということが確認できた．

　3.4 中層の乾燥化の効果

　中層が乾燥していた場合，下層インフローと中層

風の風向の組合せで実現する降水系の形態が変わる

ことがあるのだろうか．本節では，中層の乾燥化が

降水帯の形態などに及ぼす効果を調べるために，中

層の湿度を減らした数値実験を行って，第 3.3で詳

第75図　高度3.5kmで湿度がコントロールランの60%になるように高度1.5～4.5km

の湿度を減少させたときの第70図と同様の図．

細に解析した降水系（以下，コントロールランと呼

ぶ）と比較する．

　第 75図は，高度 1.5～ 4.5km の間の湿度を減ら

したとき（第 69図 a）の降水域の分布である．コ

ントロールランと比較すると，すべてのケースで弱

い降水域がより広くなっていることがわかる．次に，

個々のケースについて，強い降水域の形状と対流セ

ルに注目して変化を調べる．

　中層風が下層インフローと逆向きのケース 10，

11（SL 型）では，降水帯の走向に大きな変化はな

く，SL 型の特徴である降水帯に沿った連続的な強

い降水域も弱まっていない．降水帯の SL 型の特徴
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は中層の乾燥化によって変わらなかったことがわか

る．次に，中層風と下層インフローが直交するケー

ス 6，9，12（BSB 型）については，コントロール

ランの降水帯は弱まり、降水帯の南側に発生した降

水域がより発達していた．コントロールランの降水

帯や南側の新しい降水帯の対流セルの移動を調べる

と，中層風の風上側で新しい対流セルが発生し，風

下に移動する BSB 型の特徴を持っていた．降水帯

の中層風と下層インフローが同じ風向のケース 4，

5では，コントロールランで組織化したメソβ L ス

ケールの降水域の南側に，東西にのびる新しい降水

域が発達している．また，コントロールランに比べ

て，降水域内のメソβ S スケールの強い降水帯の領

域が小さくなっており，特にケース 4で減少が顕

著であった．降水強度は弱くなったけれども，コン

トロールランの降水域内にメソβ S スケールの降水

帯が形成され，その降水帯内で対流セルが南から北

へ移動していることから，BB 型の特徴は変わって

いなかったと言える．最後に，ケース 1～ 3では，

散在する降水域の中にメソβ L スケールの細い降水

帯が東西にのびている．この東西にのびる細い降水

帯は，コントロールランのケース 2と同様に，既

存の降水帯の南に発生して北に移動し，またその南

に新しい降水帯が発生するという変化を，1～ 2時

間という短い周期で繰り返していた．ケース 1～ 3

は組織化する形が複雑なため，以後，議論しない．

　これらの結果から，中層の乾燥化が形態に与える

効果をまとめる．SL 型や BB 型，BSB 型が形成さ

れたケース 4～ 12では，中層を乾燥化すると，南

側に新しい降水帯が発生したり，降水強度が弱まっ

たりしたが，降水帯の持つ型の特徴はコントロール

ランと変わらなかった．これは，中層を乾燥化して

も，降水域の発散流が下層インフローと収束する場

所が大きく変わらなかったためと考えられる．

　次に，降水量の変化をみてみる．中層を乾燥化し

たときに，定量的にはどれぐらい降水量が変化する

のだろうか．  計算領域の境界周辺（10格子分）を

除くすべての格子点で，降水強度の最も強い点を探

し出し，その点を中心にして 200km × 200km 内の

降水量を FT=3h00m から 5h00m まで積算した．こ

うして求めた積算降水量を，コントロールランと中

層を乾燥化させた場合とで比較すると，乾燥化させ

た場合には，BB 型のケース 5では 87% に，BSB

型のケース 9では 91% に，SL 型のケース 10では

95%に減少していた．BB型，BSB型，SL型の順に，

中層の乾燥した気塊の影響を受けやすかったことが

わかる．

　どうして中層の乾燥化が BB 型や BSB 型の降水

帯に影響を与えやすいのであろうか．中層の乾燥化

には以下のような効果があると考えられる．

（1） 発達した対流セルからの降水粒子が中層の乾

燥した気塊を通過すれば，蒸発によって気塊の

温度が下がり，地表まで下降して発散流を強化

する．強まった発散流が下層インフローとの収

束を強める．

（2） 中層の乾燥化した気塊内で雲水が蒸発するた

めに，雲水が減少して降水量が少なくなる．

（3） 発生した対流セルの雲水が中層の乾燥化した

気塊に達すると，雲水が蒸発するために中層の

気温が低くなる．中層の気温の低下のために成

層が不安定になって，対流セルが容易に発達す

るようになる．

（4） 中層が乾燥していると，対流セルが発達する

ときに，より多くの水蒸気を下層から持ち上げ

ないと飽和できず，対流セルが発生できない．

そのため，下層の収束が弱い形態のものは，降

水量が減少する．

（5） 乾燥化によって大気中の水蒸気の総量が減

り，降水量が減少する．

　これらの（1）～（5）の効果と中層風に注目して，

どうして降水帯の型ごとに中層の乾燥化の影響の大

きさが異なるのかを説明してみよう．

　まず，（1）の効果が働くためには，乾燥した中層

風が降水粒子の降っている領域に入り込むことが必

要である．SL 型では中層の乾燥した気塊が降水帯

の後面の降水域に入るために，降水粒子の蒸発によ

り下層の冷気流が強まって，下層インフローの収束

が強化され，降水量が増加する方向に働くと考えら

れる．他方の BB 型や BSB 型では，中層の風が強

い降水帯を迂（う）回するように流れ，乾燥域は降
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水帯内にあまり侵入しないので，（1）の効果はさほ

ど働いていないと考えられる．したがって SL 型の

み（1）のメカニズムが有利に働くと考えられる．

　次に（2）の効果を考える．BB 型の“梅雨前線

の降水帯”の降水帯ａでは，中層の気流がメソβ S

スケールの降水帯の間を抜けて下降していた．この

中層の気流は南北に幅の広いメソβスケールの弱

い降水域内を通過している．そのため，BB 型では

雲水が多く蒸発できたと考えられる．BSB 型では，

中層の乾燥気塊の気流は，“ニンジン型の降水系”

で解析したように，メソβスケールの降水帯を避け

ている．そのため雲域を通過する気流は少なく，雲

水の蒸発は少ないと考えられる．

　（3）の効果は，（2）と同じ雲水の蒸発の効果な

ので，（2）の効果と同じように考えられる．すな

わち，BB 型ではより広い範囲で中層が冷えて不安

定になっていて，BSB 型では中層風が迂回するの

で BB 型よりも不安定になっていない．SL 型につ

いては，中層の気塊が冷えて生じる不安定は，降水

帯内で下降することにより解消している．そのため，

BB 型，BSB 型，SL 型の順に，対流セルが発生し

やすかったと考えられる．より不安定になっていた

BB 型や BSB 型では，新しい降水域が広い範囲で

発生していた．そのため，広い範囲の中層を湿らす

ための水蒸気が必要になり，さらに降水量を減らし

ていると考えられる．

　（4）の効果は，中層が良い広い範囲で乾燥してい

たり，同じ範囲でもより乾燥していると，下層の収

束が弱い場合に，（3）の効果で中層が冷えて不安

定になっても，中層を飽和させるだけの十分な水蒸

気量が供給できず，対流セルを発生させることがで

きない．今回の実験の環境では，強い冷気流が形成

されないために相対的に下層の収束が弱いと考えら

れる BB 型のケースでも，乾燥した場合に弱い降水

域がより広がっていた．これは，今回の乾燥化した

プロファイルは，BB 型でも中層を飽和させること

ができる程度の乾燥化であったことを示していて，

（4）の効果は，すべての型の降水帯について降水量

の変化に大きな影響を与えなかったと考えられる．

さらにより乾燥化したプロファイルを与えた場合

には，比較的に下層の収束が弱い BB 型，BSB 型，

SL 型の順に対流セルが発生しにくくなり，同じ順

で降水量が減少することが考えられる．

　（5）のメカニズムはすべての型について降水量・

強度を弱める方向に働くと考えられる．これは，す

べての型で降水量が減少していたことと矛盾しな

い．

　今回の中層の乾燥化の実験で得られた“BB 型，

BSB 型，SL 型の順に降水量が小さくなる”という

結果は，上記の（1）～（3）の効果により説明す

ることができた．また，第 2.4.4章で述べたように，

これまで，BB 型と BSB 型は同一視されてきたが，

中層の乾燥化に対する影響の大きさが異なっている

ことから，BB 型と BSB 型は区別して認識する必

要があると考えられる．

　3.5 降水系の形態に関する数値実験のまとめ

　降水帯の形態を決める要因として下層インフロー

に対する中層風の風向，及び中層の湿度に注目し，

これらの環境を変えた数値実験をおこなった．その

結果，下層インフローに対する中層風の風向を変え

ると，SL 型や BB 型，BSB 型の降水帯が組織化さ

れ，下層インフローに対する中層風の風向が，降水

帯の形態を決める重要な要因であることが確認でき

た．また，中層を乾燥させた場合には，降水帯の型

は変わらないが，BB 型，BSB 型，SL 型の順で降

水量が減少していた．

　4. 結論

　これまで，“つくば域降雨観測実験”や“九州豪

雨観測実験”で観測されたメソβスケールの線状降

水系を，特別観測の豊富な観測データや数値モデル

を用いて，降水帯の形態，内部構造，維持機構，降

水帯を取り巻く環境について詳細に解析した．解析

結果から，これまでに報告されてきた SL 型と BB

型の他に，しばしば集中豪雨を引き起こす“ニンジ

ン状の降水帯”には，BSB 型というメカニズムが

あることがわかった．

　3つの型の線状降水系を比べると，環境や形態，

内部構造に顕著な違いがある．環境は，SL 型は中
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層風が下層インフローに対して逆方向，BB 型は同

じ方向，BSB 型はほぼ直交方向であった．形態と

内部構造の違いを新しい対流セルの発生場補と中層

風の風向の違いから説明する．

　SL 型では，下層インフローが前面に沿って収束

し，強い連続的な降水域を形成していた．後面から

の中層風は降水帯内で下降し，降水帯の前面で強い

発散流となった．中層風により強化された発散流が，

下層インフローと収束を強めていた．

　BB 型では，メソβ L スケールの降水域内の下層

インフロー側に，中層風の風向と同じ走向を持つ複

数のメソβ S スケールの降水帯が組織化された．下

層インフローがメソβ S スケールの降水帯の先端に

対流セルを発生させ，中層風が対流セルを後方に移

動させて，降水帯は線状の形状になった．

　最後に，BSB 型では，中層風の風向と同じ走向

を持つメソβスケールの降水帯が組織化された．下

層インフローは降水帯の先端に対流セルを発生さ

せ，中層風が対流セルを後方に移動させていた．対

流セルが後方に移動している間も，下層インフロー

により，側面で新しい対流セルが発生し，下層イン

フローの運動量の保存から，対流セルが後面側にも

移動していた．これらの対流セルの発生と移動によ

り，メソβスケールの降水帯はニンジン状の形状と

なった．

　ここで述べた線状降水系の差異の説明は，解析結

果から解釈したものであるが，さらに，中層風の風

向のみを変えた数値実験を行い，“下層インフロー

に対する中層風の風向”が線状降水系の型を決めて

いることを確認した．

　数値実験では，“中層の湿度”を変えただけの実

験も行った．これは，“中層の湿度”を変えると，

降水域の発散流が強化して降水帯の形態が変わる可

能性があるのと，解析結果から降水強度に違いを生

じさせる可能性があったためである．中層を乾燥さ

せた実験の結果，降水帯の型は変わらないが，新し

い降水帯が発生して降水域の範囲が増加し，全体の

降水量が減少していた．この変化は，BB 型，BSB

型，SL 型の順に顕著で，この変化の度合いは，中

層風による内部構造の差異や雲水の蒸発の効果，雨

滴の蒸発による発散流の強化の効果などで説明する

ことができた．中層の乾燥気塊が SL 型の維持にと

って重要であると結論づけられることが多い（例え

ば Ishihara et al.,1995）が，本研究の数値実験では，

中層を乾燥化しても SL 型の降水強度が強まるとい

う変化はみられなかった．他の BB 型や BSB 型よ

りも降水強度の弱まりが小さいことから，中層が乾

燥した方が SL 型にとって都合が良いという解釈ま

では言えず，乾燥しても強い降水強度を保てると言

うべきであることがわかった．

　本研究では，“下層インフローに対する中層風の

風向”と“中層の湿度”に注目してきた．しかし，

強い下層風が降水域に吹き込むと，例えば，“梅雨

前線の降水帯”の降水帯ｂのような亜種というべき

降水帯が形成されることがわかった．また，“ニン

ジン状の降水帯”の感度実験では“温度分布”がニ

ンジン状の形状の形成に重要であったが，第 3章で

行った数値実験では，“梅雨前線の降水帯”のメソ

αスケールの温度場の特徴を全ケース共通に与えて

いて，“温度分布”の効果も調べていない．したが

って，降水帯の組織化を理解するには，上の 2つの

環境の他に“非一様な下層の強風”や“メソαスケ

ールの温度分布”などの環境要因も考慮する必要が

ある．

　本研究でわかった下層インフローと中層風の風向

の関係を用いると，あらかじめ下層インフローと中

層風が予想できる場合には，そこで組織化するであ

ろう降水帯の形態を予測することができ，防災上有

効である．逆に衛星や現業レーダーで線状降水域の

形態がわかる場合には，その線状降水系付近の風の

鉛直プロファイルなどが推測できる．また，さらに

進んだ応用として，1次元モデルで対流の特徴を表

現するような場合や，格子間隔が粗い数値モデルで

格子間隔より小さな線状降水系をパラメタリゼーシ

ョンする場合には，下層インフローと中層風の関係

や中層の湿度も考慮しないといけないことを示して

いる．

　上で述べたように，3種類の線状降水系の型の他

にも“梅雨前線の降水帯”の降水帯ｂのような亜種

があり，本研究で線状降水系の特徴を網羅したとは
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言えない．考察した環境は 2つのみであり，十分で

あるとは言えないだろう．今後も線状降水系の解析

を通じて降水系の形態と，それを決める要因を明ら

かにしていくことが必要である．
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