
第 2章 メソモデルの現状と課題

2.1 力学過程1

2.1.1 はじめに
メソモデル (MSM)は、静力学スペクトルモデル（巽

1986; Tatsumi 1986）によって 2001年 3月に運用が開
始され、2004年 9月には気象庁非静力学モデル（JMA-

NHM;気象庁予報部 2003; Saito et al. 2006）が導入さ
れた。2017年 2月には JMA-NHMを置き換える形で新
しい気象庁非静力学モデル asuca(気象庁予報部 2014)

が導入されている。局地モデル (LFM)は、JMA-NHM

を用いて 2012年 8月に運用が開始され、2015年 1月
に JMA-NHMを置き換える形で asucaが導入されて
いる。
asucaは、第 9世代のスーパーコンピュータ導入の
検討に際し、LFMにおける JMA-NHMの計算効率が
懸念されたことをきっかけに開発が開始され、計算機
の趨勢に合わせた改良を念頭に置きながら、保存性の
向上、計算安定性の向上、計算精度と計算効率の両立
等を目指して開発が進められた (石田・藤田 2014)。
asucaの力学過程の詳細は、これまで数値予報課報
告・別冊第 60号（気象庁予報部 2014；以下、単に「第
60号」と記述する）の第 2章「力学過程」の各節（河
野ほか (2014)、松林ほか (2014b)、松林ほか (2014c)、
松林ほか (2014a)、河野・荒波 (2014)）で報告されて
いる。その内容は、LFMへの導入を直近の目標として
開発を進めていた当時のものであるが、現在も基本的
に変更されていない。ただし、その後、MSMへの導
入に向けた開発が進められる中で、計算安定性や計算
効率、予測精度の点で変更が加えられた。
この節は、現在、MSMおよび LFMの数値予報モデ
ルとして利用されている asucaの力学過程を概説する
ことと、第 60号以降の変更点を述べることの 2つを
狙いとする。第 2.1.2項から第 2.1.5項までで、本稿執
筆時点（2019年 12月）の asucaの力学過程（支配方
程式、空間離散化、時間積分法、側面・上部境界条件）
の概要を解説する。次に、第 2.1.6項で第 60号以降の
変更の内容と背景を説明する。第 2.1.2項から第 2.1.5

項の力学過程の概説の各項の末尾に「第 60号からの変
更点」として第 2.1.6項の関連箇所を示すようにした。
最後に第 2.1.7項でまとめと今後の課題を述べる。

2.1.2 支配方程式
asucaで用いる支配方程式は、完全圧縮の非静力学方
程式系であり、質量、運動量、温位、水物質の保存則と
状態方程式から構成される。一般座標 (ξ, η, ζ) での方
程式系を用いるが、後述する split-explicit法の利用な
ど主に計算効率の観点から、ζ軸と重力加速度を平行と
する制限を設けている。MSM, LFMでは、水平方向に

1 河野 耕平

は球面直交曲線座標（地図投影法を利用）を、鉛直方
向には地形に沿った座標を用い、shallow assumption2

を導入している。
大気が乾燥大気 (d)、水蒸気 (v)、雲水 (c)、雨 (r)、
雲氷 (i)、雪 (s)、あられ (g) といった成分で構成され
ていることを考慮して定式化し、大気の各成分の密度
の和を全密度と定義する。局所直交直線座標における
大気速度 (u, v, w)、密度 ρ、温位 θ、全密度と大気の
各成分の密度の比を qとする。大気の各成分について
記述する場合は、下付きの添字 αで区別し、各成分の
和をとる場合は

∑
α で表す。全密度は

ρ =
∑
α

ρα　 = ρd+ρv+ρc+ρr+ρi+ρs+ρg (2.1.1)

と表す。また、大気の鉛直速度と降水粒子の落下速度
の違いを考慮し、大気の各成分によってそれぞれの落
下速度 wtαを定義する。そして、落下速度を持つ水物
質を sedで表すものとし、乾燥大気と落下速度を持た
ない水物質の密度の合計 ρb を以下で定義する3。

ρb =
∑

α̸=sed

ρα = ρ

(
1−

∑
α=sed

qα

)
(2.1.2)

局所直交直線座標 (x, y, z) から一般座標 (ξ, η, ζ)

への変換のヤコビアン J は、

J ≡

∣∣∣∣∣∣∣
ξx ξy ξz

ηx ηy ηz

ζx ζy ζz

∣∣∣∣∣∣∣ (2.1.3)

と定義される。なお、変換のメトリック (∂ξ/∂x)y,z を
ξxのように表記している（他のメトリックも同様）。ζ軸
を重力加速度と平行とする制限によって、ξz = ηz = 0

である。一般座標系における大気速度 (U, V,W )は、

U = ξxu+ ξyv + ξzw

V = ηxu+ ηyv + ηzw

W = ζxu+ ζyv + ζzw

(2.1.4)

一般座標系における落下速度Wtα は、

Wtα = ζzwtα (2.1.5)

で定義される。
予報変数は、ρ′, ρu, ρv, ρw, (ρθm)

′
, ρqα(α ̸= d)で

あり、それぞれ全密度の基本場4からの偏差、局所直交
2 地球半径に対して、大気の高度が十分小さいとする近似。
3 質量保存の式、運動量保存の式において、「落下速度を持た
ない成分の鉛直移流」と「落下速度を持つ成分の鉛直移流」
に分けて扱うため。詳細は第 2.1.6項 (2)を参照。
4 計算機上の桁落ちによる計算精度の低下を防ぐ目的で用い
る。(2.1.7)式を満たすようにとっている。
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直線座標 (x, y, z) 方向の運動量、ρθmの基本場からの
偏差、水物質の密度を表す。θmは、乾燥大気の気体定
数 Rd と水蒸気の気体定数 Rv の比を ϵ = Rd/Rv とし
て、以下で定義する。

θm = θ

(
ρd
ρ

+
ρv
ϵρ

)
= θ

(
ρ− ρv −

∑
α̸=d,v ρα

ρ
+
ρv
ϵρ

)

= θ

1 +

(
1− ϵ

ϵ

)
qv −

∑
α ̸=d,v

qα


(2.1.6)

基本場からの偏差は「′」を、基本場の値は「¯」をつけ
て表す。基本場は次式の静力学平衡を満たすよう作成
し、時間変化はしないものとする。

γRdΠ
1

J
ζz
∂

∂ζ

(
ρθm

)
+
ρg

J
= 0 (2.1.7)

ここで、γは乾燥大気の定圧比熱 Cpと定積比熱 Cv の
比である（γ = Cp/Cv）。Πはエクスナー関数で、気
圧 p、基準気圧 p0（= 1000 hPa）として次式で定義さ
れる。

Π =

(
p

p0

)Rd
Cp

(2.1.8)

以下に支配方程式を示す。式の導出の詳細は河野ほ
か (2014)を参照していただきたい。各方程式の F で
表す項は、この後の各節で説明される物理過程から得
られる項である。現状、MSM, LFMともに Fρ = 0、
Fρu, Fρv, Fρwは境界層過程（第2.6節）から、Fρθm , Fρα

は積雲対流（第 2.2節）、雲（第 2.3節）、境界層（第
2.6節）、地表面（第 2.7節）の各過程から時間変化率
を得ている。各方程式のDで表す項は第 2.1.5項で説
明する境界の扱いのために付加されるレイリーダンピ
ングの項（(2.1.35)式）である。

質量保存の式

∂

∂t

(
1

J
ρ′
)

= − ∂

∂ξ

(
1

J
ρU

)
− ∂

∂η

(
1

J
ρV

)
− ∂

∂ζ

(
1

J
ρbW

)
−
∑

α=sed

∂

∂ζ

(
1

J
ρqα (W +Wtα)

)
+

1

J
Fρ +

1

J
Dρ

(2.1.9)

運動量保存の式

∂

∂t

(
1

J
ρu

)
= − ∂

∂ξ

(
1

J
ρuU

)
− ∂

∂η

(
1

J
ρuV

)
− ∂

∂ζ

(
1

J
ρbuW

)
−
∑

α=sed

∂

∂ζ

(
1

J
ρqαu (W +Wtα)

)
− γRdΠ

{
1

J
ξx

∂

∂ξ
(ρθm)

′
+

1

J
ηx

∂

∂η
(ρθm)

′

+
1

J
ζx

∂

∂ζ
(ρθm)

′
}

− 1

J
ρvΓ− 1

J
ρvf +

1

J
Fρu +

1

J
Dρu

(2.1.10)

∂

∂t

(
1

J
ρv

)
= − ∂

∂ξ

(
1

J
ρvU

)
− ∂

∂η

(
1

J
ρvV

)
− ∂

∂ζ

(
1

J
ρbvW

)
−
∑

α=sed

∂

∂ζ

(
1

J
ρqαv (W +Wtα)

)
− γRdΠ

{
1

J
ξy
∂

∂ξ
(ρθm)

′
+

1

J
ηy

∂

∂η
(ρθm)

′

+
1

J
ζy
∂

∂ζ
(ρθm)

′
}

+
1

J
ρuΓ +

1

J
ρuf +

1

J
Fρv +

1

J
Dρv

(2.1.11)

∂

∂t

(
1

J
ρw

)
= − ∂

∂ξ

(
1

J
ρwU

)
− ∂

∂η

(
1

J
ρwV

)
− ∂

∂ζ

(
1

J
ρbwW

)
−
∑

α=sed

∂

∂ζ

(
1

J
ρqαw (W +Wtα)

)
− γRdΠ

{
1

J
ζz
∂

∂ζ
(ρθm)

′
}
+

(
ρ′

J
− Π′

Π

ρ

J

)
g

+
1

J
Fρw +

1

J
Dρw

(2.1.12)

ここで、f はコリオリパラメータ、gは重力加速度であ
る。(2.1.10) 式、(2.1.11) 式の曲率項の Γ については
後述する。なお、(2.1.12)式の気圧傾度力項に関して、
ξz = ηz = 0によって、これらの項は表記していない。

温位の式

∂

∂t

(
1

J
(ρθm)

′
)

=

− ∂

∂ξ

(
1

J
ρθmU

)
− ∂

∂η

(
1

J
ρθmV

)
− ∂

∂ζ

(
1

J
ρθmW

)
+

1

J
Fρθm +

1

J
Dρθm

(2.1.13)
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水物質の式

∂

∂t

(
1

J
ρqα

)
= − ∂

∂ξ

(
1

J
ρqαU

)
− ∂

∂η

(
1

J
ρqαV

)
− ∂

∂ζ

(
1

J
ρqα(W +Wtα)

)
+

1

J
Fρα +

1

J
Dρα

(2.1.14)

状態方程式

p = RdΠρθm (2.1.15)

以上が支配方程式となる。運動量保存の式の曲率項
の Γは、x, y方向のマップファクターm1, m2 を用い
て次式で表す。

Γ = u
m2

m1

∂m1

∂η
− v

m1

m2

∂m2

∂ξ
(2.1.16)

MSM, LFMでは地図投影法にランベルト等角投影法
を用いており、

m1 = m2 = m =

(
cosφ

cosφ1

)a−1(
1 + sinφ1

1 + sinφ

)a

(2.1.17)

である。ここで、

a = ln

(
cosφ1

cosφ2

)/
ln

 tan
(
45◦ − φ1

2

)
tan

(
45◦ − φ2

2

)
 (2.1.18)

であり、φ1, φ2は基準緯度でMSM, LFMともに φ1 =

30◦, φ2 = 60◦ としている。

第 60号からの変更点
• (2.1.10)式–(2.1.12)式の気圧傾度力項の扱いに変
更がある。第 2.1.6項 (1)で説明する。

• (2.1.9)式、(2.1.10)式–(2.1.12)式の「落下速度を
持つ水物質の鉛直移流」による変化の項の扱いに
変更がある。第 2.1.6項 (2)で説明する。

2.1.3 空間離散化
格子系は、水平方向には Arakawa-C格子 (Arakawa

and Lamb 1977)、鉛直方向には Lorenz格子 (Lorenz

1960; Arakawa and Konor 1996)を採用している。す
なわち、ρ, ρθmなどのスカラー量はセルの中心に定義
し、u, v, wはセル中心からそれぞれ ξ, η, ζ方向に半格
子だけずらしてセルの境界に配置する。MSMと LFM

では、水平方向には球面直交曲線座標（ランベルト等角
投影法を利用）を、鉛直方向には石田 (2008a)による
鉛直ハイブリッド座標を採用している。MSMと LFM

の具体的な鉛直層設定について付録 2.1.Aに示す。

空間離散化には有限体積法を採用し、セル中心に定
義したスカラー量は、そのセル内の体積平均であると
する。セル内のスカラー量の総量の時間変化を、セル
境界でのフラックスによる出入りによって求めていく。
移流スキームは、3次精度風上差分を基本とし、単
調性を保つためにKoren (1993)の流束制限関数を用い
る。asucaの移流の計算安定性の条件を付録 2.1.Bに
示す。
ここで、以降の空間離散化に関する表記を説明して
おく。セル中心は ξ, η, ζ 方向の格子番号を i, j, kと表
し、i, j, kと i+1, j+1, k+1のセル境界は i+1/2, j+

1/2, k+1/2と表す。また、ξ方向のフラックスの流出
入の和を ()

i+1/2
i−1/2のように表す。η方向と ζ 方向につい

ても同様である。
asucaの空間離散化の狙いや有限体積法で離散化し
た式などの詳細は松林ほか (2014b)を、移流スキーム
の詳細は松林ほか (2014a)を参照していただきたい。

第 60号からの変更点
変更点はない。

2.1.4 時間積分法
(1) 時間積分の構造
物理過程を含めた asuca の時間積分構造を図

2.1.1 に示す。以下、この図に沿って説明する。
「timestep_long」で示した時間積分のループが 1 ス
テップを示す。この積分時間間隔を∆tとする。

力学過程
時間積分スキームとして Wicker and Skamarock

(2002)による 3段階ルンゲクッタ法（以下、RK3）を
用いる。「RK_long」で示したのが ∆tの RK3の時間
積分ループである。(2.1.9)式–(2.1.14)式の移流項、コ
リオリ項、曲率項およびレイリーダンピング項を評価
する。
計算効率を考慮して∆tはできるだけ長く設定し、一
方で ∆tでは安定に時間積分できない現象（伝搬速度
の速い現象）に関する項は、それぞれの現象に応じた
短い積分時間間隔（∆τ で表す）に分割して積分を行
う。現状、時間分割を適用する現象は、以下の 3つで
ある。
1. 音波と重力波
2. 鉛直移流
3. 落下速度を持つ水物質の鉛直移流
「音波と重力波の時間分割」は、音速により分割回
数 nsoundが決まる。「short」（ショートタイムステッ
プ）と示した時間積分ループである。この項の (2)で
説明する。
「鉛直移流の時間分割」は、局所的な大気速度
に応じて必要な場合にのみ時間分割が発生する。
「dynamics_run_rk_long」の中の移流計算の手続き内
に含まれ、鉛直移流による時間変化率を得る。この項
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timestep_long: do ! 時間積分（間隔Δ t）のループ開始
call diagnose_run_long ! 診断変数の計算
call physics_run_long ! 物理過程の Flの計算（現状：放射・境界層・地表面・◎積雲対流）

!
RK_long: do rk_count = 1, 3 ! ルンゲクッタ法 (long)のループ開始
call diagnose_run_rk_long ! 診断変数の計算
call physics_run_rk_long ! 物理過程の Frkの計算（現状：◎ MSMの凝結計算）
call dynamics_run_rk_long ! 力学過程の Frkの計算（現状：移流（◎鉛直移流の時間分割を含む）、

! コリオリ力、曲率、レイリーダンピング）
call sediment_run ! 落下速度を持つ水物質の鉛直移流の時間分割による時間積分

!
short: do count_s = 1, nsound ! ショートタイムステップのループ開始

RK_short: do rk_count_s = 1, 3 ! ショートタイムステップの中のルンゲクッタ法のループ開始
call diagnose_run_rk_short ! 診断変数の計算
call dynamics_run_rk_short ! split-explicit法による時間積分

end do RK_short ! ショートタイムステップの中のルンゲクッタ法のループ終了
end do short ! ショートタイムステップのループ終了

!
call tmanage_post_short ! ショートタイムステップ後の時間積分（現状：落下速度を持たない水物質

! および乱流統計量）
end do RK_long ! ルンゲクッタ法 (long)のループ終了

!
call tmanage_post_long ! ロングタイムステップ後の時間積分（現状：地面温度、土壌水分）

!
call diagnose_adjust_long ! 診断変数の計算
call physics_adjust_long ! 物理過程の Faの計算（現状：雲物理）
call tmanage_post_adjust ! 時間積分（現状：水物質、温位、密度）

!
end do timestep_long ! 時間積分（間隔Δ t）のループ終了

図 2.1.1 時間積分の順序を表す模式図。図中 Fl, Frk, Faはそれぞれ (2.1.19)式–(2.1.22)式の Fl, Frk, Fa を表す。松林ほか
(2014c)の図 2.3.1の一部を現状の内容に合わせて更新（本節で説明する更新事項には◎を付した）。

の (3)で説明する。
「落下速度を持つ水物質の鉛直移流の時間分割」は
局所的な大気速度と水物質の落下速度に応じて必要な
場合にのみ時間分割が発生する。「sediment_run」の
手続き内に含まれ、落下速度を持つ水物質の時間積分
がこの中で行われる。この項の (4)で説明する。

物理過程を組み込んだ全体
この時間積分構造に物理過程をどのように組み込むか
には任意性があり、その検討が必要になる。現状、MSM

とLFMの物理過程には、各過程の時間変化率を独立に
評価するパラレルスプリッティングとして扱うものと、
その他の過程による時間変化率を足し込んだ後（時間
変化後）の状態から時間変化率を求めるシーケンシャル
スプリッティングとして扱うものがある。パラレルスプ
リッティングとして扱う時間変化率のうち「RK_long」
ループの外で計算するものを Fl、「RK_long」ループの
中で計算するものを Frk、シーケンシャルスプリッティ
ングとして扱う時間変化率を Faとすると、予報変数 f

の時間積分は以下のように書ける。ここで、時刻 tにお
ける f を f tと表し、仮積分値は上付きの「*」で表す。

f∗ = f t + F (f t) · 1
3
∆t

= f t + {Frk(f
t) + Fl(f

t)} · 1
3
∆t

(2.1.19)

f∗∗ = f t + F (f∗) · 1
2
∆t

= f t + {Frk(f
∗) + Fl(f

t)} · 1
2
∆t

(2.1.20)

f∗∗∗ = f t + F (f∗∗) ·∆t
= f t + {Frk(f

∗∗) + Fl(f
t)} ·∆t

(2.1.21)

f t+∆t = f∗∗∗ + Fa(f
∗∗∗) ·∆t (2.1.22)

Flは時間積分ループの初めに計算を行い、「RK_long」
ループ内 Frk の計算を繰り返し、これらの時間変化率
を加えた後に Fa を計算する。これら一連の計算によ
り、1ステップの時間積分を行う。

第 60号からの変更点
図 2.1.1の時間積分構造自体は変更しておらず、図中
に「◎」を付した追加項目が変更点である。

• 「dynamics_run_rk_long」に「鉛直移流の時間
分割」を追加した。その手法は、この項の (3)で
解説し、その導入背景は第 2.1.6項 (3)で述べる。

• 「physics_run_long」に「積雲対流」を追加した。
これは、積雲対流パラメタリゼーションをMSM

で利用し、第 60号以降、対流の立ち上がりの効
果を狙って LFMで利用するようにしたこと（第
2.2.4項を参照）を表している。

• 「physics_run_rk_long」にMSMの凝結計算を
追加した。第 2.1.6項 (4)で説明する。
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(2) 音波と重力波の時間分割
音波と重力波に関する項は split-explicit法 (Klemp

et al. 2007)を用いて短い積分時間間隔∆τ のショート
タイムステップに分割して時間積分を行う。この方法で
は鉛直方向にはインプリシットに計算を行うので、分割
回数 nsoundは水平方向の格子間隔と音速から決まる。
ショートタイムステップへの時間分割は「RK_long」の
1段階目、2段階目、3段階目のステップに対してそれ
ぞれ行われる。ショートタイムステップの時間積分ス
キームにもRK3を採用している（「RK_short」の時間
積分ループ）。
「RK_long」ループと「RK_short」ループの構造に
ついて、MSMの設定を例にした模式図を図 2.1.2に示
す。MSMは、水平格子間隔 5 km、積分時間間隔∆t =

100/3 s と設定している。この設定では、「RK_long」
ループの 1 段階目（積分時間間隔 ∆t/3）、2 段階目
（積分時間間隔 ∆t/2）、3段階目（積分時間間隔 ∆t）
が、それぞれ 1 回（分割なし、∆τ1 = ∆t/3）、2 回
（∆τ2 = ∆t/4）、3回（∆τ3 = ∆t/3）のショートタイ
ムステップに分割される5。∆τ1, ∆τ2, ∆τ3それぞれに
ついて「RK_short」ループにより時間積分する。
LFMは、水平格子間隔 2 km、積分時間間隔 ∆t =

50/3 sと設定しており、この設定では「RK_long」ルー
プの 1段階目、2段階目、3段階目はそれぞれ、2回、
4回、4回のショートタイムステップに分割される。
split-explicit法の具体的な手続きについては松林ほ
か (2014c)を参照いただきたい。

第 60号からの変更点
変更点はない。

(3) 鉛直移流の時間分割
時間積分スキームにRK3を、移流スキームに流束制
限関数を用いると、1次元移流の計算安定条件はクーラ
ン数 C1について |C1| ≤ 1.25である（付録 2.1.B）。こ
の時間積分方法のもとで移流項を 3次元方向（ξ, η, ζ）
にパラレルスプリッティングで扱う場合、計算安定条
件は以下のようになる。

C3 ≡ |Cξ|+ |Cη|+ |Cζ | ≤ 1.25 (2.1.23)

ここで Cξ, Cη, Cζ は、それぞれ ξ, η, ζ 方向のクーラ
ン数である。asucaでも通常この方法を用いているが、
積分時間間隔に対する (2.1.23)式の制約は、台風のよ
うな強い上昇流と強風を伴った現象を扱う場合には、
かなり厳しいものになりうる。この制約を緩和するた
め、鉛直移流による時間変化率を評価する際に、3次
元の移流の計算安定条件を考慮した時間分割を導入し

5 たとえば 3段階目の分割回数 nsoundは (∆t)/(∆x/Cs) =
(100/3)[s]/(5000[m]/400[m/s]) = 2.67 を整数に切り上げる
ことで決める。ここで、Cs は音速で asucaでは 400 m/sと
している。

ている。
鉛直移流の時間分割は、∆tのRK3（「RK_long」ルー
プ）の 1段階目、2段階目、3段階目のそれぞれを、C3の
大きさ（それぞれ各段階の積分時間間隔∆trk = ∆t/3,

∆t/2, ∆tを使って評価される）に応じてサブステップ
に分割する。サブステップは、RK3の各段階のステッ
プ全体の「鉛直移流による時間変化率」を求めるため
に利用する。まずはじめに、C3 が 1.25を超えたカラ
ムでは、

|Cξ|+ |Cη|+
|Cζ |
N

≤ 1.25 (2.1.24)

を満たすように、サブステップの回数N を決める6。1

回のサブステップでは、物理量 ρϕについて、以下のよ
うに鉛直移流項によって∆τ = ∆trk/N の仮の時間積
分を行う。仮の時間積分における仮の未来時刻及び現
在時刻の値をそれぞれ上付き添字の τ +∆τ と τ で表
し、ρとW に関しては、仮の時間積分を繰り返す間は
不変であるとして、現在値を上付き添字 tで表す。(

1

J
ρϕ

)τ+∆τ

=　(
1

J
ρϕ

)τ

−　

{(
1

J
ρtϕτW t

)k+ 1
2

k− 1
2

}
∆τ

(2.1.25)

ϕを仮積分値に更新しながら、サブステップをN 回繰
り返すことによって、そのステップ全体の「鉛直移流
による時間変化率」(∂Fζ/∂ζ)rk を得る。(

∂Fζ

∂ζ

)
rk

=
1

N

N−1∑
s=0

{(
1

J
ρtϕ(τ+s∆τ)W t

)k+ 1
2

k− 1
2

}
(2.1.26)

時間分割が発生する場合には、「音波と重力の時間分
割」の場合と同様（図 2.1.2）に RK3の各段階それぞ
れを RK3に置き換え、RK3の入れ子構造にする。
ここまで説明したように、この時間分割は N 回の
サブステップによって仮の時間積分をしていくことで、
RK3の各段階のステップ全体の時間変化率を求めよう
とする方法である。実際の時間積分は、水平移流項と
この方法により求めた鉛直移流項とを合わせて通常の
RK3により行われる。この方法により、積分時間間隔
に対する制約が緩和される7。

6 MSM, LFM では鉛直方向の CFL 条件を破るような上
昇流に対して、|Cζ | を 1 に近づけるような減衰項（WRF-
ARW(Skamarock et al. 2008) で採用されている Vertical
Velocity Dampingの項）を付加しているため、サブステッ
プ数 N が極端に大きくなることはなく、したがって計算時
間が極端に延びることはない。
7 サブステップによって実際に時間積分を行えば、積分時間
間隔に対する制約はなくなる。しかし、この選択肢は asuca
のソースコード構造上の理由で実現が容易ではなかった。
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図 2.1.2 ショートタイムステップへの時間分割の模式図。∆tの RK3の 1段階目（1st.）、2段階目（2nd.）、3段階目（3rd.）
がそれぞれ、1回（分割なし、∆τ1 = ∆t/3）、2回（∆τ2 = ∆t/4）、3回（∆τ3 = ∆t/3）のショートタイムステップに分割
される場合。

計算安定性をさらに高めるため、時間分割が発生し
たカラムでは、水平と鉛直移流のシーケンシャルスプ
リッティングを併用する。まず、水平移流項によって
∆trkの仮の時間積分を行う。仮の時間積分における仮
の未来時刻の値を上付き添字のH∗で表す。(

1

J
ρϕ

)H∗

=　
(
1

J
ρϕ

)t

−

{(
1

J
ρϕU

)i+ 1
2

i− 1
2

　+

(
1

J
ρϕV

)j+ 1
2

j− 1
2

}
∆trk

(2.1.27)

この式で得られた、水平移流項による仮の時間積分を
行った後の状態を、(2.1.25)式の最初のサブステップ
の入力として用いる。シーケンシャルスプリッティン
グで時間積分する場合の計算安定条件は、パラレルス
プリッティングの場合の (2.1.23)式に比べ、

max {(|Cξ|+ |Cη|) , |Cζ |} ≤ 1.25 (2.1.28)

のように緩和される効果があるため、この方法を併用
することで計算安定性が向上する。一方、この方法を
用いると、移流において保たれるべき形状が仮積分の
順番に依存して変形してしまうため8、時間分割が発生
するような場に対してのみ計算安定性を確保する目的
で適用している。
以上の鉛直移流の時間分割の手続きをまとめると、
1. RK3の各段階について、(2.1.24)式からサブステッ
プの回数N を決める、

2. N > 1の場合は (2.1.27)式により、水平移流項に
よる∆trk の仮の時間積分を行う、

3. この仮積分値をベースに、(2.1.25)式により、鉛
直移流項による∆τ = ∆trk/N の仮の時間積分を
N 回行う、

8 対策として、先に仮積分する方向をステップごとに変更す
る方法（Strang splitting; たとえば Durran (2010) などを
参照）もとられるが、asucaでは計算効率の観点で鉛直移流
のフラックスを先に計算するのは難しい。

4. (2.1.26)式により、RK3の各段階のステップ全体
との「鉛直移流による時間変化率」を得る、

という流れになる。この手続きで得られた時間変化率
と水平移流による時間変化率とを合わせて RK3で時
間積分を行う。

第 60号からの変更点
この時間分割は、MSMへの導入に際して計算安定
性を確保するために新しく導入した。第 2.1.6項 (3)で
導入の背景を述べる。

(4) 落下速度を持つ水物質の鉛直移流の時間分割
水物質の式の鉛直移流項
水物質の大気速度からの相対的な落下速度 wtα は、
水物質の混合比 qαの関数として雲微物理過程により診
断される（第 2.3.2項を参照）。落下速度を持つ水物質
は、水平方向には大気速度で移流し（(2.1.14)式の右辺
第 1項、第 2項）、鉛直方向には大気の鉛直速度と落下
速度を足し合わせた速度で鉛直移流する（(2.1.14)式
の右辺第 3項）ものとして、力学過程の移流として統
一的に扱う。このとき、鉛直方向のクーラン数（Ctζ =

(W +Wtα)∆t/∆ζ）に応じて、鉛直方向の移流項を短
い積分時間間隔∆τのサブステップに分割して時間積分
する。時間分割せずに∆tで計算を行う項を Rqα とお
いて、(2.1.14)式を離散化した式は次式のようになる。

∂

∂t

(
1

J
ρqα

)
= −

(
1

J
ρqα(W +Wtα)

)k+ 1
2

k− 1
2

+Rqα

(2.1.29)

ただし、

Rqα =−
(
1

J
ρqαU

)i+ 1
2

i− 1
2

−
(
1

J
ρqαV

)j+ 1
2

j− 1
2

+
1

J
Fρα +

1

J
Dρα

(2.1.30)
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上記の式から ρqαの未来値を求める。短い時間積分
における未来時刻及び現在時刻の値をそれぞれ上付き
添字の τ +∆τ と τ で表し、ρ, W , Rqαに関しては、短
い時間積分を繰り返す間は不変であるとして、現在値
を上付き添字 tで表す。(

1

J
ρqα

)τ+∆τ

=(
1

J
ρqα

)τ

−∆τ

{(
1

J
ρtqτα(W

t +W τ
tα)

)k+ 1
2

k− 1
2

}
+Rt

qα∆τ

(2.1.31)

∆τ は、各カラムごとに、カラム内の |Ctζ |の最大から
以下のように決める。

∆τ =


∆t (max(|Ctζ |) ≤ 1)

β
∆t

max(|Ctζ |)
(max(|Ctζ |) > 1)

(2.1.32)

ここで、β はクーラン数に対してどの程度の割合で短
い積分時間間隔をとるかを決める定数であり、β = 0.9

として計算を行っている。
∆τ で 1回時間積分すると、残りの積分すべき時間
は∆t′ = ∆t−∆τ となる。∆t′についても短い積分時
間間隔を診断し、そのうえで時間積分する。残りの時
間がゼロになるまでこれを繰り返す。時間分割された
サブステップの時間積分も RK3で行う。

質量保存の式、運動量保存の式における「落下速度を
持つ水物質の鉛直移流」による変化の項
水物質の式の鉛直移流項について、たとえば∆τ1と

∆τ2 に分割した場合、質量保存の式の「落下速度を持
つ水物質の鉛直移流」による質量変化の項（PRC項と
する）は以下のように評価する。

PRC = −
∑

α=sed

(
1

J
ρqα (W +Wtα)

)k+ 1
2

k− 1
2

= −

( ∑
α=sed

FLUXα

)k+ 1
2

k− 1
2

(2.1.33)

FLUXα ≡ 1

∆t

{
1

J
ρtqtα(W

t +W t
tα)∆τ1

+
1

J
ρtqt+∆τ1

α (W t +W t+∆τ1
tα )∆τ2

}
(2.1.34)

FLUXαは「落下速度を持つ水物質αの鉛直移流」に
よりセル境界を通過する質量フラックスを表す。PRC

項は長い積分時間間隔∆tの時間変化率として質量保存
の式の時間積分に反映される。運動量保存の式 (2.1.10)

式、(2.1.11)式、(2.1.12)式 の「落下速度を持つ水物
質の鉛直移流」による運動量変化の項も、FLUXα か
ら求める。

第 60号からの変更点
質量保存の式、運動量保存の式における「落下速度
を持つ水物質の鉛直移流」による変化の項の扱いを変
更した。第 2.1.6項 (2)で説明する。

2.1.5 側面・上部境界条件
asucaは有限体積法で離散化しており、個々のセル
ではそのセル境界のフラックスを介して物理量が出入
りする。計算領域の側面境界においても同様に計算領
域境界のフラックスを介して物理量が計算領域の内外
に出入りする。この計算領域境界上の出入りを移流ス
キームで評価するため、それより広い領域のモデル（以
下、外側モデルと呼ぶ）から境界値を用意する9。上部
境界からの出入りはないものとしている（上部境界に
おけるW = 0）。
また、外側モデルの出力値から境界値を用意するこ
とを想定すると、側面境界値は外側モデルから空間・
時間分解能に応じた内挿処理により求める。これに関
連して、計算領域内の質量の時間変化が外側モデルの
それに追随するように側面境界の質量フラックスを調
節している。
これらの境界は、外側の情報を反映させるために人
為的に設定したものであり、自然界には存在しない。そ
のため、境界に起因した波の生成・反射をなるべく少
なくすることが必要となる。その方法としてレイリー
ダンピングを用いている。レイリーダンピングは、予
報変数 ρ′, ρu, ρv, ρw, (ρθm)

′
, ρqαの時間変化率に、以

下のように外側モデルの値に近づける効果を加えるも
のである。

∂ϕ

∂t
= −m (x, y, z) (ϕ− ϕext) (2.1.35)

ここで下付き添字の extをつけたものは、外側モデル
から内挿で求めた値である。なお、ρwext = 0とする。
m (x, y, z)はダンピングの強度を決めるパラメータ
である。

m(x, y, z) = max(mx,my,mz) (2.1.36)

mx =

γh sin
2
[
π
2

(
1− dx

dh

)]
(dx < dh)

0 (dx ≥ dh)

(2.1.37)

9 MSMは GSMから、LFMはMSMから境界値を用意。
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my =

γh sin
2
[
π
2

(
1− dy

dh

)]
(dy < dh)

0 (dy ≥ dh)

(2.1.38)

mz =

γv sin
2
[
π
2

(
1− dz

dv

)]
(dz < dv)

0 (dz ≥ dv)

(2.1.39)

ここで dx, dy, dz は側面・上部境界からの距離を、また
dh, dv はそれぞれ、側面と上部でダンピングをかける
範囲を表す。また γh, γv は、外部から経験的に与えら
れるパラメータである。
側面・上部境界の詳細は、以下の変更点の他は河野・
荒波 (2014)を参照されたい。

第 60号からの変更点
レイリーダンピングのかけかたについて、河野・荒
波 (2014)では、予報変数ではなく u, v, w, θmに対して
レイリーダンピングをかけていた点に違いがある。変
更の背景は第 2.1.6項 (5)で述べる。

2.1.6 数値予報課報告・別冊第 60号以降の変更と
その理由

第 2.1.2項から第 2.1.5項で、現状の asucaの力学過
程の概要を説明し、それぞれの項の最後には「第 60号
からの変更点」を補足してきた。変更点を並べると、
(a) 気圧傾度力項の扱いの変更（第 2.1.2項）
(b) 質量保存の式、運動量保存の式における「落下速
度を持つ水物質の鉛直移流」項の扱いの変更（第
2.1.2項と第 2.1.4項 (4)）

(c) 「鉛直移流の時間分割」の導入（第 2.1.4項 (1)と
(3)）

(d) 時間積分構造におけるMSM, LFMの積雲対流パ
ラメタリゼーションの組み込み方（第 2.1.4項 (1)）

(e) 時間積分構造におけるMSMの凝結計算の組み込
み方（第 2.1.4項 (1)）

(f) レイリーダンピングのかけかたの変更（第 2.1.5項）
である。
このうち (d) の「LFM の積雲対流パラメタリゼー
ション」については、対流の立ち上がりの効果を狙っ
て LFMに導入したことを指す（第 2.2.4項を参照）。
この他は、2017年 2月のMSMへの導入に向けた開発
の中での変更である10。LFMへの導入以降の、MSM

への導入に向けた asucaの力学過程の開発では、LFM

に比べて水平格子間隔が大きくなること、積分時間間
隔 ∆tが長くなること、鉛直層数増強も同時に計画し
たことにより鉛直層間隔が小さくなること11、といっ
た点に特徴があり、その中で顕在化した課題に対応し

10 (a), (b), (c), (f)の変更は、MSMへの asuca導入と同時
期に、LFMへも反映されている。

11 LFMの鉛直層数は今後増強する計画。

ている。以下、(a), (b), (c), (e), (f)の順に変更内容と
背景を説明する。(d)の必要性は、第 2.2節を参照され
たい。

(1) 気圧傾度力項の扱いの変更
変更の内容
x方向の運動量保存の式（(2.1.10)式）を例に説明す
る。河野ほか (2014)では、気圧傾度力項（PGF項と
する）を以下のようにしていた。
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(2.1.40)

これに対し、(2.1.10)式では、以下のようにメトリッ
クが空間微分の外に出る。
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(2.1.41)

変更の背景
MSMの格子間隔での離散化誤差の拡大に伴う、高
度場予測の系統誤差拡大への対策として変更した。河
野ほか (2014)では、運動量保存の式の一般座標系への
変換過程において、
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(2.1.42)

の恒等式を用いて、(2.1.41)式から (2.1.40)式への式
変形を行っていた12。すなわち、離散系で書くと以下
のような変形になる。
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(2.1.43)

12 この式変形は、フラックスの発散の形で表される、いわゆ
るフラックス形式への変形を意識したもの。ただし、(2.1.40)
式においても Πが空間微分の外に出ているので PGF項全体
としてはフラックス形式にはなっていない。
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この式の右辺の下線部は (2.1.42)式を離散化したも
ので、この項をゼロと見做して (2.1.41) 式に追加し、
(2.1.40)式への変換につなげていた。しかし、MSMへ
の導入に向けた開発の中で（LFMに比べて）水平格子
間隔が大きくなったことで、この項の離散化誤差が顕
在化して無視できないものとなり、高度場の予測に大
きな系統誤差として現れるようになった。この高度場
予測の悪化を防ぐため、(2.1.41)式を変形せずに用い
ることとした。
(2.1.42)式の離散化誤差自体を小さくすることは課
題として残っており、第 2.1.7項で触れる。

(2) 質量保存の式、運動量保存の式における「落下速
度を持つ水物質の鉛直移流」項の扱いの変更

変更の内容
河野ほか (2014)では、質量保存の式、運動量保存の
式における鉛直移流項について、「大気速度による鉛
直移流」項と「落下速度による鉛直移流」項に分けて
扱っていた。これを、「落下速度を持たない成分の鉛直
移流」項と「落下速度を持つ成分の鉛直移流」項に分
けて扱うように変更した。すなわち、質量保存の式の
鉛直移流項を ADVWとして、
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へと変更している。

変更の背景
計算不安定対策として変更した。第 2.1.4項 (4)で述
べたように、落下速度を持つ水物質は、鉛直方向には
大気の鉛直速度と落下速度を足し合わせた速度で鉛直
移流する（(2.1.14)式の右辺第 3項）ように扱う。「大
気速度による鉛直移流」項と「落下速度による鉛直移
流」項を別々に評価する場合には計算不安定の要因と
なりうるためである13。水物質の式については、大気速
度と落下速度を足し合わせた速度で扱っていたが、質
量保存の式、運動量保存の式では、「大気速度による鉛

13 例として、あるセルに雨が存在し、大気速度 10m/s、落下
速度 −10m/s によって静止する場合を考えてみる。足し合
わせた速度で考えれば、そのセルの雨は変化しない。別々に
評価すると、そのセルから大気速度 10m/sで流出する時間
変化と落下速度 −10m/s で流出する時間変化が加わり、そ
のセルの雨は計算上は減少してしまう。なお、「大気速度に
よる鉛直移流」項でいったん雨を移流させた後、その分布に
ついて「落下速度による鉛直移流」項を評価するような扱い
（いったん上昇して、落下して戻る）であれば、この問題は
生じない。

直移流」項と「落下速度による鉛直移流」項に分けて
評価する形になっていた。MSMへの導入に向けた開発
において、LFMに比べて積分時間間隔が長くなり、層
間隔が小さくなることから、この問題が顕在化し、上
記の問題に起因して計算不安定となる事例が見られた。
そのため、水物質の式と同様に、大気速度と落下速度
を足し合わせで扱う (2.1.45)式のように変更した。

(3) 鉛直移流の時間分割の導入
変更の内容
第 2.1.4項 (3)で方法を説明した「鉛直移流の時間分
割」を新たに導入した。

変更の背景
計算不安定対策として導入した。asucaでは、ξ, η, ζ
方向の移流項をそれぞれ独立に評価しており、計算安
定条件は (2.1.23)式である。MSM, LFMの運用では、
その計算実行前に予め境界値から予報時間内の水平風
速の最大を見積もり、必要に応じて水平方向の計算安
定条件を満たすように積分時間間隔 ∆tを基本設定14

より短くする仕組みがある。上層風のような水平方向
のスケールの大きな流れは、境界値から見積もった値
とMSM, LFMで予測した値が大きくかけ離れないと
期待され、実際にこの仕組みは機能している15。
一方、数値予報モデルの方程式系や水平格子間隔に
よって大きく表現が異なりうる、局所的な鉛直流や発
達した低気圧に伴う局所的な水平風については予め境
界値から見積もることは難しい。MSMへの導入に向け
た課題として、下層の水平風速が強いうえに上昇流も
強い、台風の壁雲付近で計算不安定となる事例があっ
た。そこで、計算効率の低下を抑えつつ、このような
計算不安定を防ぐ方法として鉛直移流の時間分割を導
入した。

(4) 時間積分構造におけるMSMの凝結計算の組み込
み方

変更の内容
MSMの凝結計算はRK3ループ中で評価するように
組み込んだ。LFMの雲物理過程は RK3ループの後に
組み込んでおり、この点が異なる（図 2.1.1を参照）。

変更の背景
MSMでの物理過程の組み込みに際しての検討の結
果、凝結計算について LFMとは異なる組み込みをし
た16。これは、凝結と上昇流の正のフィードバックの
関係をより小さな時間間隔で評価することにより、強
い上昇流の表現を緩和することを狙っている。MSMへ
の導入に向けた開発の中で、これにより、小スケール
の低気圧を発達させすぎる傾向を緩和した事例があっ

14 MSMは 100/3 [s]、 LFMは 50/3 [s]。
15 実績としては、LFMにおいて冬季に数日間程度、基本設
定より短くなることがある。

16 第 60号からの変更とは言えないかもしれないが、LFMと
は異なるという観点でこの項に述べる。
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た。また、LFM では 1 ステップの最後で過飽和状態
を解消することも RK3ループの後に凝結計算を組み
込んだ理由の一つであったが、MSMの雲物理過程は
LFMのそれとは異なり、格子平均の氷過飽和を許容す
る（第 2.3節を参照）点も考慮した。
物理過程の組み込みには、改善の可能性がまだ多く
残っていると考えており、第 2.1.7項で今後の課題とし
て述べる。

(5) レイリーダンピングのかけかたの変更
変更の内容
河野・荒波 (2014)では、予報変数ではなくu, v, w, θm

に対してレイリーダンピングをかけていたが、予報変数
ρ′, ρu, ρv, ρw, (ρθm)

′
, ρqα にかけるように変更した。

変更の背景
河野・荒波 (2014)で、予報変数ではなく u, v, w, θm

に対してレイリーダンピングをかけていた背景には、
密度 ρにレイリーダンピングをかけない方針があった
ことによる。しかし、既に河野・荒波 (2014)でも言及
していたが、LFMへの導入に向けた開発の中で、初期
場から発生した音波が側面境界で反射する様子が見ら
れ、この問題への対応として、側面境界で密度 ρにレ
イリーダンピングをかけることにより、音波の側面境
界での反射を防ぐこととした。そうすると、予報変数
そのものにレイリーダンピングをかける方法が、変数
変換も不要となって計算効率もよい。なお、上部境界
では ρにレイリーダンピングをかけない。上部の層で
のみ外側モデルの質量に近づけようとすると、地上気
圧場が外側モデルと離れてしまったためである。

2.1.7 まとめと今後の課題
この節では、第 60 号に述べられた asuca の力学過
程の説明に基づき現状のMSM, LFMの設定の概要を
まとめるとともに、第 60号からの変更点を説明した。
asucaは、その開発の狙いとした保存性、計算安定性、
計算効率の向上等を達成しながら、物理過程の改良も含
めて当初開発の主目標であった LFMへの導入、MSM

への導入がなされた。
一方、直面する課題改善を最優先としたため、短期
的な方法と認識しつつ対応した課題もある。また、現
業運用の中で明らかになっている課題がある。以下、こ
れらの課題のうち、この節に関連するものを述べる。

(1) 数値予報課報告・別冊第 60号以降の変更点に関
する課題

第 2.1.6項 (1)の気圧傾度力の扱いの変更により、気
圧傾度力に関して (2.1.42)式の離散化誤差の影響を回
避したことを述べた。しかし、移流項にもこの関係が
含まれているため、(2.1.42)式の離散化誤差を小さく
する必要性は残っている17。MSM, LFMでは、水平方

17 たとえば藤井 (1994)に一様流保存の問題として解説があ
る。

向の座標として地図投影法による直交曲線座標を用い
ていることを述べた。メトリックの計算も地図投影法
を利用して解析的に求めており、(2.1.43)式の下線部
の第 1項の ξxについてはm1に基づいて評価し、第 2

項の ηxは直交性によりゼロとしている。これは、離散
化したセルを考えると、セルを挟む両側の ξ面境界の
面積の違いを考慮する一方、η 面は ξ 面に直交すると
見做していることになる。この ηx = 0と見做すこと
をやめるには、メトリックを地図投影法を用いて解析
的に求める方法ではなく、離散化格子の座標に基づき
数値的に求める方法に変更していくことが方向性と考
えられる。今後、計算領域を広げていく場合に問題が
顕在化する可能性があるため、引き続き検討を行って
いく。
第 2.1.6項 (3)で「鉛直移流の時間分割」の新たな導
入について説明した。現状は、第 2.1.4 項 (3) で方法
を述べた「鉛直移流の時間分割」と、第 2.1.4項 (4)の
「落下速度を持つ水物質の鉛直移流の時間分割」が別の
仕組みになっている。今後、両者を統一的に扱うこと
も、特にコードの整理（開発の効率化）の観点で検討
が必要と考えている。
第 2.1.6項 (4)では、MSMの凝結計算を RK3の中
に組み込んだことを説明した。これは、格子スケール
の強い上昇流と小低気圧の過発達の緩和を狙ったもの
であるが、これらの課題は、次に述べるようにMSM,

LFMの課題として依然として見られているため、引き
続き改善に取り組む。また、このような「物理過程の
組み込み」の方法の違いによって、予測精度や計算安
定性の向上につながる可能性はある。このことについ
ては、この後に「物理過程の組み込みの課題」でも言
及する。

(2) MSM, LFMの予測で見られている課題
対流の表現に関する課題の一つとして、格子スケー
ルの強い上昇流と小低気圧の過発達の問題がある。こ
の問題は、JMA-NHMを用いていたMSM, LFMにお
いても計算不安定の要因となり、様々な対処がなされ
てきた（斉藤・石田 2008;石田 2008b）。この問題の
原因の一つとして積乱雲と周辺大気との水平混合の表
現不足が指摘されており、物理過程のパラメタリゼー
ションとしての水平拡散について第 2.2.5項で述べら
れている。また、上昇流と凝結の正のフィードバック
について第 2.3.4項で述べるように、雲物理過程と力
学過程との結合手法について調査する必要がある。
別の課題として、冬季の日本海上などにおいて格子
スケールの直線的な雲が、数値予報モデルの x軸（ま
たは y軸）に沿って表現されることがある。これは以
下のように解釈されている。「x軸（または y軸）に平
行な風向場」が継続する場合に、ある格子で雲が形成
され x軸（または y軸）方向に移流していく。asucaの
移流スキームは風上差分で構成しており、風速（クー
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ラン数）に依存した拡散性が内在している。そのため、
x軸（または y軸）方向には移流スキームの拡散性によ
り元の形状が引き伸ばされる。一方、他に数値拡散は
加えていないため、移流方向以外には形状を保つ。本
来の現象を考えると、小さいスケールの雲が形成され
て風下に流されていく場合、移流方向以外にも混合が
起こるはずである。このような水平方向の混合につい
て、たとえば水平方向の乱流による輸送の効果を加え
ることなど、何らかの方法で数値予報モデルに取り込
んでいく必要がある。また、別のアプローチとしては、
asucaの移流の扱いには設定した x軸（または y軸）に
応じた方向により表現に依存性があると捉え、この方
向依存性を軽減することも選択肢の一つである。小さ
いスケールの雲の生成と下流への移流は、線状降水帯
の形成メカニズムに関わる表現と考えられ、その観点
でも調査を進める予定である。

(3) 物理過程の組み込みの課題
この節で「物理過程の組み込み」と言及してきた、ど
のように物理過程を組み込むかの問題は、「力学過程と
物理過程とのカップリング」（数値予報モデル内におけ
る計算順序、座標系の異なる過程間でのエネルギーの
交換等）として、近年、その重要性の認識が高まり、た
とえばカップリング手法によって降水や対流の振る舞
いが変わることなどが指摘されるようになった (Gross

et al. 2018)。力学過程、各物理過程が精緻でなかった
時代は、それぞれの高度化が予測精度向上に寄与して
きた。一方、これらの過程が成熟化するにつれて、力
学過程と物理過程のカップリング手法が予測精度に与
える影響が相対的に高くなっている。
asuca においても、荒波・石田 (2014)、石田ほか

(2014)による、数値予報モデル内における各過程の計
算順序、力学過程と物理過程で用いる変数の違い、組
み込み方法の計算効率、といった点についての説明、第
2.1.6項 (4)で述べたMSMでの凝結計算の組み込みの
検討例がある。また、力学過程と物理過程の整合性の
向上という観点で、定積を仮定した力学過程と定圧を
仮定した物理過程の結合方法について議論がなされて
おり、より整合的な結合方法による試験では、音波の
伝播が抑制されること、一方で、結合方法の影響が懸
念されていた強い上昇流表現の変化は大きくないこと
を示唆する結果が得られている (Kawano 2018)。
メソモデルに期待される豪雨予測につながる積雲対
流の数値予報モデルでの表現として、力学過程と物理
過程の役割分担を検討し、その相互作用を改善してい
くことは重要な課題と考えている（第 2.2.5項、第 2.3.4

項も参照）。今後も予測精度、計算安定性、対流の振る
舞い等の観点から、力学過程、物理過程の結合方法の
見直しを継続していく。

付録 2.1.A 鉛直層設定
asucaの鉛直層配置（図 2.1.3）とMSM, LFMにお
ける設定を説明する。

(1) asucaの鉛直層の配置
標高が 0 mである場合のモデルの鉛直座標を ζ とす
る。まずモデルトップ ζNz

を設定し、地表面とモデルト
ップの間をNz層の格子（セル）に分けることを考える。
このセルの境界をハーフレベル18と呼び、asucaでは上
下セル間の出入りを決めるwを配置する。図 2.1.3では、
このハーフレベルの座標値を ζk+1/2(k = 0, · · · , Nz)と
している。ζ0+1/2 は地表面、ζNz+1/2 がモデルトップ
である。ハーフレベル (k − 1 + 1/2) とハーフレベル
(k + 1/2) を境界に持つ層を第 k 層と数え、その層間
隔を∆ζk とする。すなわち、

∆ζk = ζk+1/2 − ζk−1/2 (2.1.46)

であり、

ζk+1/2 =

k∑
l=1

∆ζl (2.1.47)

である。asucaではハーフレベルを指定することで層
配置を設定する。
また、スカラー量を定義するレベルをフルレベルと
呼び、その座標値を ζk（k = 1, · · · , Nz）とする。フル
レベルは便宜上、第 k層の中央に設定する。

ζk =
1

2

(
ζk−1+1/2 + ζk+1/2

)
(2.1.48)

フルレベルに定義するスカラー量は、第 k層のセル内
のスカラー量の体積平均である。

(2) MSMの鉛直層設定
MSMでは層間隔を以下のように考える。

∆ζk = a(k − 1)2 + b(k − 1) + c (2.1.49)

ハーフレベルは以下のようになる。

ζk+1/2 =

k∑
l=1

∆ζl

=
a

6
(k − 1)k(2k − 1) +

b

2
(k − 1)k + ck

(2.1.50)

この a, b, cをMSMの層設定に関する以下の考え方
（条件）から決めると、a ≃ 0.0521, b ≃ 4.4918, c = 20.0

となる。
18 またはハーフインテジャーレベル (half-integer level)。
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図 2.1.3 asuca の鉛直層配置の模式図。実線でスカラー量
のセルを示し、その境界をハーフレベルと呼ぶ。左端に示
した層のインデックスが「整数」+1/2であることによる。
フルレベル（点線）はハーフレベルの中央に設定する。

• モデルトップ ζNz+1/2 は 21801 m、鉛直層数 Nz

は 76層
• 3000 m までに 30層を配置 (ζ30+1/2 = 3000 m)

• 最下層の層間隔∆ζ1 は 20 m

(3) LFMの鉛直層設定
LFMではハーフレベルを以下のように与えている。

ζk+1/2 =
b

2
(k − 1)2 + ck (2.1.51)

ここで、b = 11, c = 40 である。モデルトップ
ζNz+1/2 は 20189.5 m、鉛直層数Nz は 58層である。
LFM の設定は、LFM への asuca の導入以前に、

JMA-NHMで運用されていた LFMのハーフレベルの
設定に合わせている。この層の決め方は (原 2008)に
解説がある19。なお、LFMには鉛直層数を 76層にす
る計画があり (本田 2018)、その際はMSMの層設定に
合わせる予定である。

付録 2.1.B Wicker and Skamarock (2002)による
3段階ルンゲクッタ法 (RK3) と流束制
限関数を用いた場合の計算安定条件

Wicker and Skamarock (2002)が示すように、時間
積分スキームにRK3を、移流スキームに 3次精度風上
差分を用いた場合の移流の計算安定条件はクーラン数
C1 について |C1| ≤ 1.88である。asucaの移流スキー
ムは 3次精度風上差分を基本として、単調性を保つた
めに流束制限関数を用いており、分布が滑らかではな
い場では 1次精度風上差分に切り替わる。時間積分ス
キームに RK3を、移流スキームに 1次精度風上差分

19 JMA-NHMでは、ハーフレベルをフルレベル間の中央に
とる、境界条件のための層が上下に 1層ずつ配置される、と
いった点に asucaの層配置との違いがある。
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図 2.1.4 時間積分スキームにRK3を、移流スキームに 1次精
度風上差分を用いた場合の計算安定領域。横軸に k∆x、縦軸
にクーラン数をとり、|fn+1/fn|をプロット。|fn+1/fn| >
1の計算不安定領域を濃い灰色で示す。

を用いた場合の移流の計算安定条件は、以下で示すよ
うに |C1| ≤ 1.25となり、これが asucaにおける移流の
計算安定条件となる。
以下の常微分方程式を考える（λ は複素数）。

df

dt
= λf (2.1.52)

この厳密解は f(t) = f0e
λt である。z = λ∆tとする

と、タイムレベルを nとして、fn+1 = ezfnと表され
る。|fn+1/fn| ≤ 1を計算安定の条件とすると、λの実
数部 Re(λ) ≤ 0なら安定である。
一方、RK3を用いた数値解では、fn+1 = (1 + z +

z2/2 + z3/6)fn であるので20、その計算安定条件は、

|fn+1/fn| = |1 + z + z2/2 + z3/6| ≤ 1 (2.1.53)

である21。
次に以下の 1次元移流方程式を考える。

∂f̃

∂t
= −u∂f̃

∂x
(2.1.54)

ここで、u は空間一様の定数で u > 0 とする。
f̃(x, t) = f(t)eikx の解を仮定し、1 次精度風上差分
を適用すると、(2.1.54)式の右辺の空間微分は、

∂f̃

∂x

∣∣∣∣∣
j

≃ f̃j − f̃j−1

∆x
=

1− eiθ

∆x
f̃j (2.1.55)

20 松林ほか (2014b)の付録 2.2.Bを参照されたい。
21 z が純虚数の場合は、松林ほか (2014b)の付録 2.2.Bで示
したように |z| ≤

√
3が計算安定条件。
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と書ける。ここで、θ = −k∆xとし、j は離散化され
た空間での位置を表す。したがって、(2.1.54)式は以下
のように書ける。

dfj
dt

=
u

∆x
(eiθ − 1)fj (2.1.56)

ここで、C1 = u∆t/∆xで定義するクーラン数を用
いて、z = C1(e

iθ − 1) とおく。全ての θ について z

が (2.1.53) 式を満たすことが、計算安定条件となる。
横軸に k∆x、縦軸にクーラン数をとった計算安定領域
（|fn+1/fn| ≤ 1の領域）を図 2.1.4に示す。k∆x = π、
すなわち波長 2∆xの解に対して、|fn+1/fn| ≤ 1を満
たす |C1| ≤ 1.25程度が計算安定条件となる。
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2.2 積雲対流パラメタリゼーション1

2.2.1 はじめに
日本に豪雨や豪雪をもたらす降水システムは、積乱
雲（数 km）、積乱雲群（数 10 km）、メソ対流系（数
10 km∼100 km）の階層的な構造を持っていることが
知られている（瀬古 2010; 吉崎・加藤 2007など）。メ
ソスケールモデルは水平格子間隔が数 km 程度であり、
積乱雲ひとつひとつのスケールと同程度であることか
ら、積乱雲を十分には解像することはできない。その
ため、力学過程・雲微物理過程で積雲対流の一部を解像
することに加え、積雲対流パラメタリゼーションで対
流の表現を補うことが必要となる。積雲対流パラメタ
リゼーションを用いずに、水平格子間隔数 km程度の
モデルで降水事例をシミュレーションする場合、対流
の発生が遅れやすくなること、強い降水の集中が発生
しやすいことが経験的に知られている（永戸ほか 2012;

Vosper 2015など）。
積雲対流パラメタリゼーションは、数値予報モデル
の格子サイズよりも小さいスケールの積雲対流に伴う
水の相変化や熱・水・運動量輸送の統計的な効果を表
現する。積雲対流パラメタリゼーションでは、格子内
の対流の振る舞いを何らかの仮定を基にモデル化（こ
のモデルを「雲モデル」と呼ぶ）し、雲モデルから格
子スケールの物理量の時間変化率を計算する。積雲対
流パラメタリゼーションの性能は、雲モデルの精緻さ
や、雲モデルで用いられる仮定と水平格子間隔等との
整合性、他の物理過程との相互作用、経験的に求めら
れたパラメータによって決まる。
気象庁のメソモデル (MSM) において、水平格子間
隔 10 kmの静力学モデルが採用されていた 2004年以
前は、気象庁領域モデル (RSM) と同様、湿潤対流調
節及び Arakawa and Schubert (1974)に基づく積雲対
流パラメタリゼーションが大規模凝結過程とともに利
用されていた (萬納寺 2000)。メソモデルが気象庁非静
力学モデル (JMA-NHM; Saito et al. 2006; Saito et al.

2007) に更新された際は、Kain and Fritsch (1990)に
基づく積雲対流パラメタリゼーションが雲微物理過程
とともに利用されるようになった (藤田 2004)。その後、
MSMの水平格子間隔が 5 kmに高解像度化された際
は、強い降水の集中の問題を回避するため、積雲対流
パラメタリゼーションにおけるいくつかのパラメータ
が調整された (石田 2005)。この当時の JMA-NHMに
おける積雲対流パラメタリゼーションについては、山
田 (2003)、成田 (2008)で解説がなされている。その
後、MSMの積雲対流パラメタリゼーションには数度
の改良が適用され（荒波・原 2006; 成田・森安 2010）、
降水をはじめとした予測精度向上に貢献した。また、
JMA-NHMに実装されていた積雲対流パラメタリゼー
ションは、物理過程を 3次元の大気モデルから独立させ

1 氏家 将志

たライブラリである「物理過程ライブラリ」(原 2012)

に移植され、新しい非静力学モデル asuca(気象庁予報
部 2014)の物理過程として利用されるようになった。
MSMの予報モデルが JMA-NHMから asucaに更新さ
れた際には、積雲対流パラメタリゼーションに大規模
な変更が加えられた (原 2017)。MSMより高解像度で
水平格子間隔が 2 kmの局地モデル (LFM) では、対
流の一部を直接解像することを狙い、運用開始当初は
積雲対流パラメタリゼーションを使用していなかった
(永戸ほか 2012)。その後、対流発生の遅れの改善等を
目的に、対流の立ち上がりの表現としての積雲対流パ
ラメタリゼーションが利用されるようになった (河野・
原 2014)。
本節では、本稿執筆時点（2019年 12月）でのMSM,

LFMにおける積雲対流パラメタリゼーションについて、
その概要及びMSM, LFMそれぞれの設定を解説した
後、今後の課題について述べる。第 2.2.2項では、MSM,

LFMで用いられているマスフラックス型の積雲対流ス
キームの一種であるKain and Fritsch (1990)をもとに
した積雲対流パラメタリゼーションの定式化について
解説する。第 2.2.3項では、MSMにおける積雲対流パ
ラメタリゼーションの設定について、MSMの予報モ
デルの asucaへの更新に合わせて変更された部分を中
心に解説する。第 2.2.4項では、LFMにおける積雲対
流パラメタリゼーションの設定について、LFMの予報
モデルの asucaへの更新にあわせて変更された部分を
中心に解説する。第 2.2.5項では、現在の積雲対流パラ
メタリゼーションの課題や今後の展望について述べる。

2.2.2 MSM, LFMにおける積雲対流パラメタリゼー
ションの概要

物理量 ϕの格子平均値、格子平均値からの偏差をそ
れぞれ ϕ ,ϕ′ とする。サブグリッドスケールの対流に
よる、ϕの時間変化率は以下で表される。

ρ

(
∂ϕ

∂t

)
convection

= −∂ρϕ
′w′

∂z
+ Sϕ (2.2.1)

ここで、t, z, ρ, w は時間 [s]、高度 [m]、大気の密
度 [kg m−3]、鉛直流 [m/s]、ϕ′w′ と Sϕ はそれぞれ
サブグリッドスケールの輸送フラックスとソース項を
表す。
この輸送フラックスとソース項を表現するため、

MSM, LFMでは、マスフラックス型の積雲対流パラ
メタリゼーションの一種であるKain-Fritsch スキーム
（Kain and Fritsch 1990; Kain 2004;以下、KFスキー
ム）を採用している。マスフラックススキームでは格
子内を対流性上昇流、対流性下降流、環境場の 3つの
領域に分割し、それぞれの領域での質量の鉛直フラッ
クス（以下、マスフラックス）を計算する。また、そ
れぞれの領域内では、物理量の水平分布は一様である
ことを仮定する。
KFスキームでは対流に伴う熱、水の輸送を考慮し、
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運動量の輸送は考慮せず、ϕとしては温位 θ [K]および
水蒸気混合比 qv [kg kg−1]を扱う。KFスキーム内で
は、静力学平衡を仮定し、鉛直座標として気圧座標を
用いている。気圧座標の場合、(2.2.1)式は p, gをそれ
ぞれ気圧 [Pa], 重力加速度 [m s−2]として、以下のよ
うに書き換えられる。

ρ

(
∂ϕ

∂t

)
convection

= ρg
∂ρϕ′w′

∂p
+ Sϕ (2.2.2)

以下では KFスキームで用いられる格子内の対流性
上昇流、対流性下降流の振る舞いを記述する雲モデル、
格子平均場の時間変化率の定式化、対流の強さを決め
るクロージャー、積雲対流パラメタリゼーションの発動
の有無を決めるトリガーについて解説する。なお、雲モ
デルの定式化の考え方、格子平均場への時間変化率の
式の導出については GSMで採用されている積雲対流
パラメタリゼーション（Arakawa and Schubert 1974;

隈 1996; 氏家・下河邉 2019）と多くの共通点を含んで
いる2。適宜、氏家・下河邉 (2019)の第 3.1.3項も参照
されたい。

(1) 雲モデル、格子平均場の時間変化率の定式化
対流域の満たす方程式系
KFスキームでは、対流性上昇流域、対流性下降流
域の雲モデルとして、対流の側面から対流域への質量
の取り込み（エントレインメント）、対流域から環境場
への質量の放出（デトレインメント）を考慮した、鉛
直一次元の雲モデルを考える。このモデルでは、対流
性上昇流域、対流性下降流域は定常状態にあり、質量
の鉛直輸送が側面の質量のエントレインメント、デト
レインメントとバランスしていることを仮定する。こ
の場合、対流性上昇流、下降流域の質量保存則は以下
のように表される。

0 = ρg
∂Mu

∂p
+ Eu −Du (2.2.3)

0 = −ρg ∂M
d

∂p
+ Ed −Dd (2.2.4)

ここで、M , E, D はそれぞれサブグリッドの対流のマ
スフラックス [kg m−2 s−1]3、 対流域の側面からのエ

2 GSMの積雲対流パラメタリゼーションでは格子内に異な
る雲頂を持つ複数の積雲を考える（スペクトル型）が、KF
スキームではさまざまな積雲の振る舞いを 1本の積雲で代表
させる（バルク型）という違いがある。しかし、格子内を対
流性上昇流域・対流性下降流域・環境場に分けること、対流
域の面積は環境場のそれに比べて十分小さいこと、1種類ご
との雲モデルの定式化における仮定や、その格子平均場の定
式化に関する基本的な考え方はほぼ同じである。
3 Kain and Fritsch (1990)及びMSM, LFMで使用されて
いる KFスキームのソースコード上では、∆x [m]を格子間
隔として、M , E, Dに格子の面積∆x2 を乗じたものをマス
フラックス、エントレインメント、デトレインメントとして
いるが、本節では、他のマスフラックス型スキームの解説と
記述を合わせることを目的に、∆x2 を乗じない形で表記す
る。

ントレインメント [kg m−3 s−1]、環境場へのデトレイ
ンメント [kg m−3 s−1]を表す。 上付き文字 u, dはそ
れぞれ、対流性上昇流域、対流性下降流域における値
であることを示す。また、Mu は上向きを、Md は下
向きを正に取っている。
対流性上昇流域、対流性下降流域の面積の格子内の
それに対する比を、それぞれ σu (0–1), σd (0–1)とす
ると、Mu, Md は以下のように定義される。

Mu = ρσuwu (2.2.5)

Md = −ρσdwd (2.2.6)

質量と同様に、対流性上昇流域、対流性下降流域の
物理量 ϕの満たす方程式も定常状態にあることを仮定
すると、以下のように表される。

0 = ρg
∂Muϕu

∂p
+ Euϕ−Duϕu + Su

ϕ (2.2.7)

0 = −ρg ∂M
dϕd

∂p
+ Edϕ−Ddϕd + Sd

ϕ (2.2.8)

ここで、Su
ϕ , S

d
ϕはそれぞれ、対流性上昇流、対流性下

降流域での ϕのソース項で、Sϕ = Su
ϕ +Sd

ϕとする。具
体的には、Su

ϕ としては水の相変化やそれに伴う潜熱、
雲から降水への変換などが、Sd

ϕとしては落下する降水
の蒸発や融解などが考慮される。

格子平均場の時間変化率の定式化
環境場における上昇流をweとすると、輸送フラック
スは以下のように表せる。

ρϕ′w′ =ρσu
(
ϕu − ϕ

)
(wu − w)

+ ρσd
(
ϕd − ϕ

) (
wd − w

)
+ ρ

(
1− σu − σd

) (
ϕe − ϕ

)
(we − w)

(2.2.9)

KFスキームでは、多くのマスフラックス型のスキー
ムと同様、格子内の対流性上昇流域、対流性下降流
域の面積は格子全体のそれに比べて十分小さいこと
(σu, σd ≪ 1) を仮定し、環境場の物理量は格子平均場
のそれで近似する (ϕe ∼ ϕ)。また、環境場の鉛直速度
が 0とみなせる (we ∼ w ∼ 0) ことを仮定する。これ
らの仮定のもとでは、ϕの輸送フラックス ϕ′w′は以下
のように近似できる。

ρϕ′w′ =Mu
(
ϕu − ϕ

)
−Md

(
ϕd − ϕ

)
(2.2.10)

(2.2.3) 式、(2.2.4) 式 (2.2.7) 式、(2.2.8) 式及び
(2.2.10) 式を (2.2.2)式に代入することで、サブグリッ
ドスケールの対流に伴う ϕの時間変化率は、デトレイ
ンメントと補償下降流（格子内の質量保存則から現れ
る対流性上昇流と対流性下降流を補う下降流）の和の
形で以下のように書き換えることができる。
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ρ

(
∂ϕ

∂t

)
convection

= Du
(
ϕu − ϕ

)
+Dd

(
ϕd − ϕ

)
−ρg

(
Mu −Md

) ∂ϕ
∂p

(2.2.11)

ここで、右辺第 1, 2項がデトレインメント、第 3項が
補償下降流による項である。(2.2.11)式を具体的に計
算するには、Mu, Du, ϕu, Md, Dd, ϕd のような、対
流性上流域、対流性下降域内の物理量の鉛直プロファ
イルを得る必要がある。

対流性上昇流域内の物理量のプロファイル
対流性上昇流域内の鉛直プロファイルを得るために、

(2.2.3)式や (2.2.7)式を持ち上げ凝結高度 (LCL: Lift-

ing Condensation Level) から鉛直積分する。鉛直積分
では、エントレインメント、デトレインメントを表す
Eu, Du を対流性上昇流域と環境場の空気の混合を考
慮して計算する。KFスキームにおける Eu, Du の計
算方法は、他のマスフラックス型の積雲対流パラメタ
リゼーションで採用されている手法に比べ複雑であり、
最も特徴的な部分である。
MSM, LFM で使用されている KF スキームでは、

Eu, Du を Kain and Fritsch (1990) に準じて計算す
る。KFスキームでは、対流性上昇流域の周辺で乱流混
合が起きているとし、混合が起きている領域の大気は
多くの微小な気塊から構成されていると考える。環境
場の空気から入ってきた気塊の比率（以下、混合率）4

の頻度分布がガウス分布に従うことを仮定する。
KFスキームにおける Eu, Du の計算では、まず混
合空気における環境場、対流性上昇流域それぞれから
取り込まれた質量を計算する。ここで、単位面積・単
位時間あたりに、環境場からエントレインされた質量
を δme [kg m−2 s−1]、 混合された対流性上昇流域の
質量を δmu [kg m−2 s−1]、混合されたすべての質量を
δmt [kg m−2 s−1]とする。xを混合率、f(x)を xの確
率密度分布とすると、δme, δmu, δmtの関係は以下の
ように表される。

δmu + δme = δmt = δmt

∫ 1

0

f(x)dx (2.2.12)

δme = δmt

∫ 1

0

xf(x)dx (2.2.13)

δmu = δmt

∫ 1

0

(1− x)f(x)dx (2.2.14)

f(x)は以下のように表される。

f(x) = F0

[
e−

(x−0.5)2

2σ2 − e−4.5

]
(2.2.15)

ここで、σ = 1/6、係数 F0は
∫ 1

0
f(x)dx = 1を満たす

ように決められる。
4 例えば、比率が 0.5の場合、対流性上昇流と環境場の空気
の質量が等しく混合されていることを表す。

KFスキームでは、エントレインされた質量 δmeは対
流性上昇流の半径Rの逆数に比例することとし、Simp-

son (1983)の実験式をもとに、以下のような関係を仮
定する。

δme =Mu0
a∆p

R
(2.2.16)

ここで ∆p は気圧座標で見た場合のモデル各層の厚
さ [Pa]、aは経験的に決める定数で、KFスキームでは
0.03 m Pa−1としている。Mu0は雲底におけるマスフ
ラックスの大きさ [kg m−2 s−1]である。Mu0 の大き
さは、後述のクロージャーで最終的に決定する。対流
性上昇流域の半径Rはエントレインメント、デトレイ
ンメントの計算のみに使われる変数であり、雲モデル
においては前述の通り、対流性上昇流域は格子全体の
面積に対して十分小さいことを仮定している。Rの設
定には任意性があり、MSM, LFMで異なる。
混合大気が正の浮力を持てば、混合された環境場の
空気は対流性上昇流域にエントレインされ、負の浮力
を持てば混合された対流性上昇流域の空気は環境場に
デトレインされるとみなす。したがって、xnを浮力が
0になるときの対流性上昇流域と環境場の混合率とす
ると、環境場からのエントレインメント Eu と環境場
へのデトレインメントDuは δmt, x, f(x)を用いて以
下のように計算される。

Euδp = ρgδmt

∫ xn

0

xf(x)dx (2.2.17)

Duδp = ρgδmt

∫ 1

xn

(1− x)f(x)dx (2.2.18)

δmtは (2.2.16)式から δmeを計算したのち (2.2.13)

式を用いて計算される。xn は、混合空気の仮温度を
xの関数 Tmix

v (x)として、混合空気の浮力の大きさに
比例する関数 g(x) =

(
Tmix
v (x)− T v

)
/
(
Tu
v − T v

)
を

定義し、x = 0, 0.1, 0.95における g から、g = 0に
なるときの xを線形内挿または外挿から計算する（図
2.2.1）。

対流が停止する高度
KFスキームでは、対流性上昇流 wu [m/s]の大きさ
が 0になるか、マスフラックスが 0になった高度を雲
頂高度 zctopとしている。wuが満たす式は、鉛直方向
の運動方程式について、鉛直移流、浮力、環境場との
混合により定常状態にあることを仮定して、以下のよ
うに表す。

0 =− ∂

∂z

(
1

2
(wu)2

)
+

g

1 + γ

Tu
v − T v

T v

− 1

2

g

1 + γ
(quc + qui )−

Eu

ρ
(wu)2 (2.2.19)

ここで quc [kg kg−1], qui [kg kg−1]はそれぞれ、対流性
上昇流域による雲水量、雲氷量である。γ は気圧の揺
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図 2.2.1 浮力が 0 になるときの混合率 xn の計算方法
の模式図。青い印 × は、KF スキーム内で実際に計
算される x = 0, 0.1, 0.95, 1 における、g(x) =(
Tmix
v (x)− T v

)
/
(
Tu
v − T v

)
を示している。赤い実線は、

x = 0, 0.1における g から g を線形外挿したものを示す。
赤実線が x軸と交わるときの xが xnとなる。この図では、
xnの計算は外挿となっているが、g(0.1) < 0であれば内挿
となる。また、実際には 0 ≤ xn ≤ 1となるように制限し
ており、g(0) < 0であれば xn = 0, |g(1)−g(0.1)| < 10−3

または g(0.95) > 0であれば xn = 1としている。

らぎによる効果を表すためのパラメータであり、KFス
キームでは γ = 0.5としている。右辺第 1項から第 4

項はそれぞれ鉛直流自身による移流、浮力による加速、
水物質の重みによる減速、混合による希釈を表してい
る。(2.2.19)式を雲底から鉛直積分することで、(wu)2

の鉛直プロファイルを得る。
KFスキームでは、LCLと対流の止まる高度の差で
定義される積雲の深さによって、浅い対流と深い対流
に分けられる。積雲の深さが LCL における気温の関
数で定義されたある下限値を下回る場合は浅い対流と
みなされ、上回る場合は深い対流とみなされる。後述
のように、深い対流と浅い対流ではクロージャーが異
なる。

降水の扱い
KFスキームでは雨や雪を予報変数としては扱ってい
ないため、雨や雪に対して、(2.2.7)式、(2.2.11)式の
ような方程式は適用されない。その代わり、雨や雪を
雲水から変換されるものとして取り扱う。雲水量 qcに
ついて、(2.2.7)式を適用すると以下のように表される。

0 = ρg
∂Muquc
∂p

+Euqc −Duquc + cuc − Pc (2.2.20)

ここで cuc [kg m−3s−1], Pc [kg m−3s−1]は雲の凝結量
または凍結量、降水生成量である。対流性上昇流域の
気温が 0 ℃を超えるかどうかで、凝結と凍結に振り分
けている。
MSM, LFMで用いられているKFスキームでは、降
水生成量は Kessler (1969)のオートコンバージョンの

形で計算される (成田 2008)。

Pc = Amax (quc − qc0, 0)　 (2.2.21)

A = ρgMu/∆p (2.2.22)

qc0 [kg kg−1]は降水への変換が始まる雲水量の閾値で、
MSM, LFMで使用されているKFスキームでは 2.0×
10−3 kg kg−1に設定されている。A [kg m−3s−1]は降
水への変換効率を表したもので、(2.2.21)式、(2.2.22)

式は、モデルの各鉛直層において、qc0を超えた分の雲
水がただちに降水に変換され、対流性上昇流域から放
出されることに相当する。

対流性下降流域内の物理量のプロファイル
対流性下降流域内の鉛直プロファイルは、(2.2.4)式
や (2.2.8)式を LCLより 150 hPa上層を開始高度とし
て、上層から下層に向かって鉛直積分することで得ら
れる。対流性下降流は、正の浮力を持つ高度（仮温度を
Tv として、T d

v > T v となる高度）で停止する。Ed=0

とし、 Dd は、対流性下降流開始高度から停止高度ま
で、層の厚さ∆pに比例してMd が減少するように決
められる。

(2) クロージャー
マスフラックス型の積雲対流パラメタリゼーション
では、対流の強さはマスフラックスの大きさの形で表
される。このマスフラックスの大きさを最終的に決め
るプロセスをクロージャーと呼ぶ。MSMで使用され
ている KFスキームでは、深い対流と浅い対流の違い
はクロージャーの違いに帰着される。

深い対流
深い対流について、マスフラックスの大きさは、対
流により成層が安定化された後の対流有効位置エネル
ギー (CAPE: Convective Available Potential Energy)

の大きさが初期の状態の 15% 5以下になるように決め
られる。ここでのCAPE [m2 s−2]は、対流性上昇流の
仮温度 Tu

v と環境場の仮温度 T vを用いて、以下のよう
に定義する。

CAPE =

∫ zctop

zLCL

g

(
T u

v − T v

T v

)
dz (2.2.23)

Tu
v は (2.2.3)式及び (2.2.7)式を LCLの高度 zLCL か
ら鉛直積分することで計算する6。
CAPEが元の 15% 以下になるようなマスフラック
スは繰り返し計算によって求められる。LCLにおける

5 MSM, LFMで使用されている KFスキームのデフォルト
値であり、モデルの設定により変更は可能。
6 CAPEは通常、乾燥断熱・湿潤断熱減率で持ち上げる気塊に
対して定義される（AMS Glossaryなど）。ここでの CAPE
はエントレインメント、デトレインメントにより混合された
（希釈された）気塊を扱うため、“dilute CAPE” とも呼ばれ
る。
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マスフラックス Mu0 [kg m−2s−1]の第一推定値は以下
の式で与えられる。

Mu0 = 0.01ρuLCLwone (2.2.24)

ここで ρuLCL は LCL における密度である。wone は
LCL における対流性上昇流の速度で 1 m/s とする。
0.01は対流性上昇流が格子全体の面積の 1%を占める
という仮定に由来する。Mu0と (2.2.3)式、 (2.2.7)式
から、LCLでのマスフラックスがMu0の場合の対流性
上昇流域の物理量のプロファイルが計算される。成層
が安定化された後の ϕの格子平均値 ϕstabilizedは、時刻
t0 における ϕの格子平均値を ϕinitial として、(2.2.11)

式をCAPEを消費する時間 τlifetime [s]の間、時間積分
することで求められる。

ϕstabilized = ϕinitial

+

∫ t0+τlifetime

t0

1

ρ
（(2.2.11)の右辺）dt

(2.2.25)

もし、成層安定化後の CAPEが元の CAPEの 15%を
上回っていたら、LCLにおけるマスフラックスを増加
させ、再度 (2.2.3)式、(2.2.7)式の鉛直積分と (2.2.11)

式の時間積分を行う。このような繰り返し計算を経て、
最終的なMu0 が決まる。KFスキームでは τlifetime は
任意のパラメータであり、τlifetimeが小さいほどより短
時間で CAPEを元の値の 15%まで減少させることに
なる。つまり、τlifetime が小さいほどMu0 が大きくな
り、積雲対流パラメタリゼーションによる成層安定化
の効果が大きくなる。
対流性下降流のクロージャーについて、対流性下降
流が開始する高度のマスフラックスの大きさは、対流
性上昇流の雲底におけるマスフラックスに係数を掛け
たもので計算される。係数は対流性下降流が発生する
環境場の相対湿度の鉛直平均の関数で示され、環境場
が湿っているほど対流性下降流のマスフラックスは小
さくなる。

浅い対流
浅い対流について、LCLにおけるマスフラックスは
以下のように計算される (Kain 2004)。

Mu0,shallow =
TKEmax

k0

∆pparcel
gτlifetime

(2.2.26)

ここで TKEmax, k0は乱流エネルギーの次元 [m2 s−2]

を持つ任意のパラメータである7。∆pparcel [Pa]はLCL

から 50 hPa以内にある、最上のハーフレベルまでの
層の厚さである。

7 Kain (2004)では、TKEmax は雲底以下の乱流エネルギー
の最大値としているが、asucaに実装された KFスキームで
は定数としている。

(3) トリガー
トリガー過程では、積雲対流パラメタリゼーション
が発動するかどうかの判別を成層の安定度に基づき、
各鉛直カラムについて行う。KFスキームでは、トリ
ガー過程は 2ステップに分けて行われる。
まず、LCLまで持ち上げられた気塊が浮力を持つか
どうかを判別する。浮力の判別に使う気塊の気温 Tdiag

は LCLまで持ち上げられた気塊の気温 TLCL に正の摂
動 ∆T ′ を加えたもので表される。

Tdiag = TLCL +∆T ′ (2.2.27)

∆T ′の計算方法は、鉛直流・LCLの関数と相対湿度の
関数の和 (成田 2008)で表したもの、地表面の乱流フ
ラックスの関数で表したもの（第 2.2.3項 (3)）と複数
のオプションがあり、LFMが前者、MSMが後者を採
用している。気塊の持ち上げを開始する高度は、地表
から 300 hPaの層の範囲で探索を行う。まず、モデル
最下層から 50 hPaの厚さで混合された大気を LCLま
で断熱的に持ち上げ、TLCLを計算する。 Tdiag > T を
満たさない場合は、さらに上の層に移り、混合大気の
持ち上げをやり直す。これらを Tdiag > T を満たす層
が見つかるまで繰り返す。条件を満たす層が見つから
ない場合は、そのカラムでは積雲対流パラメタリゼー
ションは発動しないと判別する。
Tdiag > T が満たされたら次のステップとして、

(2.2.3)式、(2.2.7)式を LCLから鉛直積分し、対流上
昇流域の物理量を計算し、それらをもとにCAPEを計
算する。CAPEが正の値を持てば、そのカラムでは積
雲対流パラメタリゼーションが発動すると判別する。

2.2.3 MSMにおける積雲対流パラメタリゼーショ
ンの設定

2017 年 2 月に MSM の予報モデルを asuca に更新
した際（以下、MSM1702）は、物理過程に多くの改良
が加えられた。積雲対流パラメタリゼーションについ
ても大規模な変更がなされた。ここではMSM1702に
おける変更点を中心に、MSMにおける積雲対流パラ
メタリゼーションの設定について解説する。MSM1702

における改善の狙いは降水予測の問題の解決、特に強
い降水の予測頻度過剰や海上における対流性の降水が
少ない問題の軽減、環境場のバイアス減少などである。
MSM1702における積雲対流パラメタリゼーションの変
更の基本的な方針は、積雲対流パラメタリゼーションの
効果を大きくし成層の安定化を図ることとした。また、
鉛直 1次元モデルによる基礎実験で判明した不自然な
挙動等もあわせて修正した。なお、以下ではMSM1702

より 1世代前の積雲対流パラメタリゼーションの設定
（2010年 11月更新）をMSM1011と呼ぶ。第 2.2.2項
の解説の順に沿い、雲モデル、クロージャー、トリガー
における設定について述べる。
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(1) 雲モデル
エントレインメント率の見直し
エントレインメントが起こると、マスフラックスと
しては大きくなるが、対流性上昇流域に対して冷たく
て乾燥した空気を取り込むことになるため、対流性上
昇流域での浮力は小さくなる。このことからエントレ
インメントの強さは、対流の深さや強さのプロファイ
ルに大きく影響する。KFスキームでは、エントレイン
メントの強さは (2.2.16)式の中にある対流域の半径 R

の大小に敏感である。一般には Rが大きく（小さく）
なると、エントレインメント率は小さく（大きく）な
り、その結果対流は深く（浅く）なり、KFスキームに
よる成層の安定化が働きやすく（働きにくく）なるこ
とで、降水量が増加する（減少する）傾向がある。ま
た、Rの計算は、降水予測の上で問題となる振る舞い
の軽減のために調整される変数としての側面もあった。
MSM1702では、衛星観測プロダクトから得られる
対流雲の雲頂高度との整合性からRを拘束することや、
定式化のシンプル化を図り、Rを 750 mと一定値にす
る変更を行った (Matsubayashi et al. 2016)。MSMで
は、暖候期に南西から湿った空気が流れ込む際に地上
で KFスキームが過剰に降水を生成してしまうことが
ある。MSM1702より前は、この問題の対策として R

を LCLの高さや格子スケールの鉛直流に依存させる
こと等によるエントレインメント率のコントロールが
行われてきた（成田 2008; 成田・森安 2010）。Rを通
じたエントレインメント率のコントロールにより、KF

スキームの深い対流による降水が発生しにくくなる一
方で、Rの診断式が複雑化され、その物理的な解釈が
困難になった。MSM1702では、陸上での過剰な降水
の制御はトリガーの改良で対応したことからRの複雑
な定式化を廃止し、定数として扱うこととした。

KFスキームが生成した水物質の扱い
KFスキーム内で生成された水物質は、気温に応じて
液相と固相に、凝結物の量に応じてその一部を降水に
変換している。MSM1702より前では、深い対流につ
いては、生成された降水はその積分時間間隔で地上に
落下するものとし、降水フラックスの生成の形で表し
ていた。MSM1702では、MSMの物理過程での積分時
間間隔 (100/3 s) で降水が全て地上に落下するのは非
現実的と考え、KFスキームが生成した降水（雨、雪、
あられ）は生成された層の格子平均値に反映させるよ
うに変更された。また、KFスキームが生成した水物
質のうち、雲水と雪が共存している場合は、その雪は
あられとして格子平均場に反映させるようにした。さ
らに、雲微物理過程内で雲氷から変換された雪が、移
流にともない下流に広がり過ぎることを防ぐため、KF

スキームからデトレインされた雲氷は雪として格子平
均値に反映させるようにした。

対流性下降流の扱い
KFスキームが生成した降水の扱いの変更に合わせ
て、対流性下降流の扱いも変更した。オリジナル及び
MSM1702より前のMSMでの KFスキームでは、サ
ブグリッドスケールの対流の振る舞いを、1組の対流
性上昇流、対流性下降流で代表させており、降水の再
蒸発や融解は対流性下降流で計算している。前述のよ
うに、MSM1702では、KFスキームが生成した降水は
格子スケールの値に引き渡されるようになった。この
ことで、積雲対流パラメタリゼーションが生成した水
物質による引きずり下ろしの効果や、降水の再蒸発や
融解を雲微物理過程で計算するようになった。これら
の計算の重複を避けるため、MSM1702では対流性下
降流を考慮しないように変更された。この変更は KF

スキームにおける対流性下降流で計算していたものの
一部を力学過程・雲微物理過程に担わせることにあた
る。また、対流性下降流を停止するとMd = 0となる
ため、(2.2.11)式における補償下降流の項が大きくな
る。結果として、KFスキームの効果を強めることに
も相当する。

(2) クロージャー
MSM1011以前の KFスキームの設定では、CAPE

を消費する時間 τlifetimeは気塊が対流圏中層における風
で格子を横切る時間で定義するようになっていた。し
かし、実際は中緯度では下限値である 900 sを取る場
合が多かった。また、積雲対流パラメタリゼーション
による成層不安定の解消が効果的に働くことが期待さ
れる低緯度において、風速が弱いことで τlifetime が中
緯度より長くなる。成層不安定な低緯度で KFスキー
ムの効果が弱くなるという、本来対流パラメタリゼー
ションに期待される挙動とは逆の振る舞いになってい
た。MSM1702では、コードの複雑さの回避と低緯度
での振る舞いの改善、降水スコアの改善を意図して、
深い対流、浅い対流ともに 600 sと一定値を取るよう
に修正した。また、浅い対流のクロージャーにおける
TKEmax を 5 m2s−2 から 1 m2s−2 に変更した。これ
は、浅い対流の雲底マスフラックスが大き過ぎる問題
を修正するもので、この修正により補償下降流による
下層の乾燥が軽減される他、深い対流と浅い対流の境
目での雲底マスフラックスの不連続が軽減される。

(3) トリガー
気温摂動
MSM1011以前は、海上での積雲対流パラメタリゼー
ションの効果が小さく、陸上で効果が大きくなってい
た。その原因の一つとして、鉛直流の大きさに依存し
た気温摂動が挙げられる。Kain (2004)及びMSM1011

でのKFスキームでは、LCLにおける格子スケールの
鉛直流が大きいほど、気温摂動が大きくなる定式化に
なっている。この定式化は格子スケールの風速場が対
流の発生に与える作用が弱いという問題を補うために
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KFスキームに導入されたものであるが、暖候期に南西
の海上から暖湿流が日本に入り込むときに、鉛直流の
小さい海上では KFスキームが発動しにくく、陸上で
地形による強制に伴う上昇流により過剰に KFスキー
ムが発動するという副作用も含まれていた。
MSM1702では (2.2.27)式における気温摂動∆T ′を
以下に示す地表面の乱流に伴う浮力フラックスの関数
で表す。

∆T ′ = max [Aplume,min [BplumeσTv , Gmaxzh]] Π

(2.2.28)

σTv = 1.93w′θ′vs/wm (2.2.29)

w3
m = u3∗ + 0.25zhw′b′s (2.2.30)

ここで Π, zh [m], u∗ [m/s], w′b′s [m
2 s−3]はそれぞれエ

クスナー関数、境界層の高さ、摩擦速度、地表面にお
ける浮力フラックスである。 Aplume, Bplume, Gmax

は経験的なパラメータでそれぞれ Aplume =0.2 [K],

Bplume =3.26, Gmax =10−3 [K m−1]としている。
これらの変更により、海上で積雲対流パラメタリゼー
ションの発動頻度が増加するとともに、陸上の沿岸で
の積雲対流パラメタリゼーションの発動に伴う過剰な
降水が軽減される効果を狙う。MSM1702より前では、
海上での格子スケールの降水の集中の軽減を目的に、
相対湿度に依存した気温摂動が考慮されていたが、浮
力フラックスに依存した摂動でも格子スケールの降水
の集中の軽減が達成できるため、MSM1702では相対
湿度依存の気温摂動は廃止された。
また、MSM1702より前では、積雲対流パラメタリ
ゼーションの計算は 5分ごとに行っており、毎ステッ
プにおける積雲対流パラメタリゼーションに伴う熱
と水の時間変化率も 5分間は一定値を使用していた。
MSM1702では、環境場の変化に積雲対流パラメタリ
ゼーションが早く応答することを狙い、これを毎ステッ
プ診断し直すように変更した。

MSM1702における対流パラメタリゼーション変更の
インパクト 1：前線に伴う降水の例
MSM1702における変更の効果が降水予測や加熱率に
表れている事例を図 2.2.2に示す。以下では、MSM1702

から積雲対流パラメタリゼーションの設定をMSM1011

相当のものに戻した場合の予測結果をMSM1011Cuと
呼ぶ。この事例では、前線や低気圧に向かって暖かく
湿った空気が流入し、西日本を中心に北日本にかけて大
雨となった。また、佐賀県、福岡県、長崎県では大雨特
別警報が発表された。MSM1011Cuでは、東シナ海から
九州北部にかけて、細く伸びる強い降水（100 mm/3h

を超える）が予測されており、解析雨量に比べて降水
の面積は狭くピークは過大となっている。MSM1702で
は、降水のピークはMSM1011Cuよりも弱く、また、

1 mm/3h以上の降水が海上にも広がっている。結果と
して、降水分布がMSM1011Cuよりも平滑化されたよ
うな形になる。これは、海上でも積雲対流パラメタリ
ゼーションの効果が大きく働くようになったことに由
来する。MSM1702での変更は降水予測だけでなく、大
気の熱収支にも大きな影響を与える。図 2.2.3は、図
2.2.2 の事例における、九州の西の海上での各過程に
よる温位の時間変化率のプロファイルを示している8。
MSM1702では、積雲対流パラメタリゼーションによ
る加熱率がMSM1011Cuのそれよりも大きく、高度に
よっては倍以上になっている。これは海上での積雲対
流パラメタリゼーションの発動増加や、補償下降流に
よる加熱率が増加したことに起因している。また、積
雲対流パラメタリゼーションの特性の変化は、雲微物
理過程にも影響を及ぼす。MSM1011Cuでは、雲微物
理過程による加熱率が対流圏全体で正だったものが、
MSM1702の設定では 5000 m付近を境にそれより下
層では冷却、上層では加熱となっている。対流圏上層
においても雲微物理過程による加熱率はMSM1702の
方がMSM1011Cuより小さい。これは、積雲対流パラ
メタリゼーションから雲微物理過程に降水が渡される
ようになったため、雲微物理過程側での蒸発量が増え
たことに起因すると考えられる。

MSM1702における対流パラメタリゼーション変更の
インパクト 2：台風の例
MSM1702での積雲対流パラメタリゼーションの変
更の効果は、低緯度でより顕著に表れる。図 2.2.4は、
上層寒冷渦により大気が不安定化し、沖縄・奄美で猛烈
な雨が観測された事例を対象とするMSMの降水予測
について、積雲対流パラメタリゼーションの設定によ
る違いを示したものである。MSM1011Cuでは局所的
な降水の集中や 1 mm/3hの降水のまばらな分布が見
られるのに対し、MSM1702では沖縄・奄美や九州の南
海上でMSM1011Cuよりも降水分布が平滑化されてい
る様子が顕著である。一方、予測された降水量は解析
雨量に対して過小評価となる。九州の南の海上の加熱
率のプロファイル（図 2.2.5）においても、MSM1702

では図 2.2.3で見られたような、積雲対流パラメタリ
ゼーションによる加熱率の増加、雲微物理過程による
冷却率の増加が顕著である。また、トータルの加熱率
としても、MSM1702では下層での加熱が小さく、対
流圏上層の加熱が大きくなっており、KFスキームによ
り成層を安定化させている効果が顕著に表れている。

2.2.4 LFMにおける積雲対流パラメタリゼーショ
ンの設定

LFMで採用されている積雲対流パラメタリゼーショ
ンは、MSM1011での設定を基に、対流の立ち上がりの

8 観測もなく、パラメタリゼーションの仮定や考え方にも依
存するため、どちらのプロファイルが正しいかはここでは議
論の対象としない。
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図 2.2.2 2019年 8月 28日 09JSTを対象とした前 3時間雨量 [mm/3h]。（左）MSM、（中）MSM、ただし積雲対流パラメタ
リゼーションの設定はMSM1011、（右）解析雨量。MSMの初期値は 2019年 8月 27日 12UTC。図中の赤枠は、 図 2.2.3
において、鉛直プロファイルを計算する領域を示す。

図 2.2.3 2019年 8月 27日 12UTC初期値MSMにおける、
図 2.2.2 の赤枠 (30°N– 35°N, 125°E – 130°E) 内で平均
した FT=0-24 の積算加熱率のプロファイル [K day−1]。
（左）MSM、（右）MSM、ただし積雲対流パラメタリゼー
ションの設定はMSM1011。赤：短波放射 (SW)、青：長波
放射 (LW)、緑：積雲 (CV)、黄土：力学過程内の部分雲過
程 (CN)、水：雲微物理（CL）、マゼンタ：力学 (DYN)、
茶：境界層 (BL) 及び、黒：トータル (TOT) の加熱率を
示す。図の見やすさのため、トータルの加熱率は実際の値
を 5倍して表示している。

パラメタリゼーションとしての効果を狙って、クロー
ジャーとトリガーを以下のように設定している。この
ことで、積雲対流パラメタリゼーションを用いない場
合に比べ、予報初期の降水の表現が向上する。

(1) クロージャー
積雲対流パラメタリゼーションによる加熱により、そ
の後の格子スケールの鉛直流を発生させることで、降
水を生成させる。ただし、積雲対流スキームの効果が
過度に発動し、早期に成層が安定化されるのを防ぐた
め、CAPEを消費する時間を浅い対流、深い対流とも

に 3600 sと、MSMのそれよりも 6倍長く設定する。
これにより、パラメタリゼーションによる時間変化率
を小さくし、その効果を弱く作用させる。

(2) トリガー
環境場の変化に積雲対流パラメタリゼーションが早
く応答することを狙い、MSM1702同様、積雲対流パ
ラメタリゼーション発動の判別、時間変化率の計算を
毎ステップ診断する。

LFMにおける積雲対流パラメタリゼーションの効果
を示す例として、2019年 8月 1日午後の不安定降水の
事例を図 2.2.6に示す。この事例では、実況では四国や
近畿地方、中部地方の山沿いを中心に不安定降水が観
測されており、LFMは降水の発生と広がりを予報初期
(FT=1) から捉えている。一方、積雲対流パラメタリ
ゼーションを用いない場合は、FT=1では、四国の山
沿いや、愛知県から静岡県にかけての山沿いの弱い降
水の広がりが予測されておらず、降水発生の遅れが見
られる。FT=2になると、積雲対流パラメタリゼーショ
ンを用いない場合でも降水が予測されるようになるが、
降水域の広がりは解析雨量や LFMに比べて狭い。

2.2.5 まとめ及び今後の課題
MSMの予報モデルの JMA-NHMへの更新以降、KF

スキームを基にした積雲対流パラメタリゼーションが雲
微物理過程とあわせて使用されるようになった。MSM

の高解像度化や、予報モデルの asucaへの更新ととも
に、積雲対流パラメタリゼーションも継続的に改良が
施され、降水をはじめとする予測精度向上に貢献して
いる。MSMよりもさらに高解像度で、対流に伴う現
象の一部を解像している LFMにおいても、対流の立
ち上がり効果を狙った積雲対流パラメタリゼーション
が利用されている。
MSM, LFMの降水予測精度は継続的に向上してい
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図 2.2.4 図 2.2.2と同じ。ただし、対象時刻は 2019年 8月 2日 12JST、MSMの初期値は 2019年 8月 1日 03UTC。

図 2.2.5 図 2.2.3 と同じ。ただし、平均領域は (25°N–
30°N, 130°E – 135°E)、MSM の初期値は 2019 年 8 月
1日 03UTC。

るものの、豪雨等顕著現象について、場所や時刻を精
度良く予測することは難しい。また、水平格子間隔が
数 km程度の高解像度の領域モデルにおいても、依然
として積雲対流パラメタリゼーションの予測精度への
影響は大きい。さらに、水平格子間隔 1 kmでも積雲
対流は十分には解像できないと言われており (Bryan

et al. 2003)、今後も積雲対流パラメタリゼーションの
研究開発は必要となる。以下では、主に顕著現象予測
の観点での、MSM, LFM、さらに将来の高解像度モデ
ルにおける積雲対流パラメタリゼーションの課題につ
いて述べる。

(1) 顕著事例における降水の表現
第 1.2節でも言及した通り、気象庁における高解像度
領域モデルにおいては、線状降水帯等のメソ βスケー
ルのメソ対流系に伴う顕著現象の予測精度向上が重要
な課題となっている。MSMでは対流セルの風下への
移流に伴う線状の降水系の表現が困難である。LFMは

線状の降水がある程度表現されるものの、降水量を過
大評価する傾向がある他、強い降水の発生する位置の
絞り込み、持続時間の予測は難しい。積雲対流パラメ
タリゼーション開発の文脈でこの課題について述べる
と、MSMの場合は積雲対流パラメタリゼーションが成
層状態に応じて鉛直一次元的に過剰に応答している可
能性を、LFMの場合は格子スケールの対流と対流の立
ち上がりのパラメタリゼーションの併用では、対流の
発生や発達の過程、対流に伴う成層の安定化を十分実
現できていない可能性を示しているとも言える。MSM

の問題については、顕著事例の表現の観点からの KF

スキームの発動のさせ方やその強さの再検討を行う必
要があり、現在調査を進めているところである。また、
今後、Randall and Pan (1993), Willett and Whiteall

(2017), McTaggart-Cowan et al. (2019)のような積雲
対流パラメタリゼーションに関連する変数の予報変数
化や移流の効果の導入等も検討の余地がある。LFMの
問題については、後述の高解像度化に伴う対応と合わ
せて、解決策を模索する必要がある。

(2) 環境場の系統誤差
水蒸気の分布や成層、循環場といった環境場は対流
の発生やその位置、強さに影響を与える。一方で、積
雲対流パラメタリゼーションもまた、熱・水の鉛直輸
送、雲放射過程との相互作用を通じて環境場の形成に
大きな影響を与える（Saunders et al. 2019など）。エ
ントレインメント・デトレインメントの強さは、格子
平均の加熱率・加湿率の鉛直プロファイルを通じ、モデ
ルの成層状態の表現やその系統誤差に大きな影響を与
える。また、雲から降水への変換等の積雲対流パラメ
タリゼーション内の雲微物理過程も加熱率・加湿率の
鉛直プロファイルの変化、雲放射過程を通じ環境場の
系統誤差に大きな影響を与える (氏家・下河邉 2019)。
これらの課題は、積雲対流パラメタリゼーション単体
で解決できる問題ではないため、他の過程とのバラン
スを取りながら系統誤差軽減に向けた開発を進めてい
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図 2.2.6 2019年 8月 1日 16JST（上段）、 17JST（下段）を対象とした前 1時間雨量 [mm/h]。LFMの初期値は 2019年 8
月 1日 06UTC。（左）LFM、ただし積雲対流パラメタリゼーションなし（中）LFM、（右）解析雨量。

く必要がある。

(3) 高解像度化への対応
対流の一部を解像する高解像度モデルにおける問題
として知られている、降水量の過大評価の問題（強い
降水域の集中など）や、対流の発生の遅れの問題への
対処としての積雲対流に関わる過程のパラメタリゼー
ションが必要となる。
KFスキームは中緯度のメソ対流系のシミュレーショ
ンを念頭に開発された（山田 2003; 成田 2008）が、ス
キームの概念や雲モデルは全球モデルで採用されてい
るマスフラックス型の積雲対流パラメタリゼーション
と同様、格子内に占める対流域の面積の割合は十分小
さいことを仮定している9。一方、このような仮定は水
平格子間隔 5 km以下のモデルではすでに成り立たな
くなっている。また、この仮定においては、対流性上
昇流に伴う補償下降流は格子内で閉じるが、実際は格
子サイズが小さくなるほど、補償下降流は格子内で閉
じなくなる。
このことは対流における「grey zone問題」とも関連
している。grey zoneとは、熱・水・運動量の輸送の一部
をモデルが直接解像し、パラメタリゼーションでも一

9 ECMWF の全球モデル IFS(Tiedtke 1993)、英国気象局
の全球領域統一モデル UM(Gregory and Rowntree 1990)、
NCARのコミュニティモデル CAM(Zhang and McFarlane
1995; Neale et al. 2010) 等、主要な全球モデルではこの仮
定に基づくマスフラックス型の積雲対流パラメタリゼーショ
ンを採用している。

部表現されるような状況を指す。grey zone問題とは、
grey zoneにおいて、モデルが解像する輸送とパラメタ
ライズする輸送を水平格子間隔に応じてどのように適
切に振り分けるか（「scale-adaptiveであるか」とも呼
ばれる）という問題を指す。(Tomassini et al. 2017)。
grey zoneは対流、境界層、地形等の各過程に存在し、
水平格子間隔が 1 km ∼ 10 km のオーダーは対流に
おける grey zoneと言われる（Arakawa and Wu 2013;

Lancz et al. 2018など）。現在の主なマスフラックス型
の積雲対流パラメタリゼーションは、grey zoneにある
水平格子間隔において水平格子間隔の変化に対する振
る舞いの変化が小さく、scale-adaptiveでないことが指
摘されている (Tomassini et al. 2017)。MSM, LFMを
含む多くの領域数値予報モデルは対流の grey zoneの
真っただ中にあり、grey zoneに対応した積雲対流パラ
メタリゼーションのあり方が世界的に見ても大きな課
題となっている。
積雲パラメタリゼーションの仮定の高解像度モデル
における破綻や grey zone問題への対処として、対流域
の面積を考慮する手法 (Arakawa and Wu 2013; Park

2014)、補償下降流を力学過程で扱う形の積雲対流パラ
メタリゼーションが提案されており、すでに現実大気を
シミュレートするような数値予報モデルでのテスト結
果も報告されている (Kuell et al. 2007; Malardel and

Bechtold 2019)。LFMで見られるような、強い降水の
集中の問題の解決策としては未知数だが、将来の選択
肢のひとつとして考えられる。
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また、別のアプローチとして、エントレインメント・
デトレインメントのような水平混合過程をパラメタリ
ゼーションとして扱う方向性もある。乱流に伴うエン
トレインメント・デトレインメントは対流域と環境場の
混合により浮力を減少させることで、上昇流を抑制す
る役割がある。一方、乱流に伴うエントレインメント・
デトレインメントは 1 km以下の水平格子間隔であって
も解像することはできない。高解像度モデルにおいて、
格子スケールの対流を表現するためには、何らかの形
での水平混合を表すことが必要であると考えられる。
Hanley et al. (2019)は、サブグリッドスケールの混合
の考慮により、降水予測の過大評価が軽減されること
を報告している。また、JMA-NHM及び asucaの開発
においても水平拡散が降水予測に与える影響が大きい
ということを経験している (河野ほか 2014)。asucaで
は、人為的な数値拡散は可能な限り導入しない方針を
とっているが、物理過程のパラメタリゼーションとし
ての水平拡散については検討の価値はある。今後、テ
スト用に水平拡散スキームを実装し、その影響につい
て調査を進める予定である。

高解像度モデルにおける積雲対流パラメタリゼーショ
ンについては、KFスキームを含むこれまでのマスフ
ラックス型の積雲対流パラメタリゼーションとは異な
るアプローチを取らなければならない。これらは研究
としても最先端であるため、最新の動向10をフォロー
すること、有望な手法と思われるものについては早期
にテストできるよう、研究開発環境・体制を整えてい
くことが今後必要となる。
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2.3 雲過程1

2.3.1 はじめに
大気中の水はさまざまな相（固相、液相、気相）を
取り、さらに、固相及び液相においては粒子の大きさ
や形状等で特徴付けられるさまざまな形態で存在して
いる。大気中の水が相変化したり、水の粒子の成長や
落下、種別の異なる粒子が併合されることによって、
大気中の雲の分布や、地上に落下する降水量が決まる。
また、水の相変化に伴う潜熱の放出は浮力を発生させ、
対流の成長や衰退に大きな影響を与える。
数値予報モデルにおいて、水の各相の格子内の質量
や粒子の数の変化を計算する過程は雲微物理過程と呼
ばれる。雲微物理過程は対流を伴う顕著現象の予測に
とって重要な役割を果たす。メソスケールの現象をシ
ミュレートする数値予報モデルにおける雲微物理過程
では、水の形態を雲水、雲氷、雨、雪、あられといった
カテゴリーに分割し、格子平均でのそれぞれのカテゴ
リー間の量（質量や粒子数）の変化を計算する、バル
ク法と呼ばれる手法が主に使用される。バルク法の雲
微物理過程では、粒径（粒子の直径）ごとの雲の粒子数
が、カテゴリーごとに異なる分布関数（粒径分布）に従
うことを仮定する。また、ある過程による質量等の時
間変化率を粒径の関数で定式化し、それを粒径分布関
数で重み付けして平均することで、格子平均での時間
変化率が計算される。バルク法のうち、特に予報変数
として質量（混合比）を予測するものを 1モーメント
（Lin et al. 1983; Rutledge and Hobbs 1984など）、質
量と数濃度を予測するものを 2モーメント（Murakami

1990; Ferrier 1994など）のスキームと呼ぶ。
また、相変化の表現に加えて、雲の格子内の不均一
性を取り扱う必要がある。凝結等の雲水・雲氷の生成過
程について、モデルの格子ごとの値は、格子内の平均
値であるため、格子平均の水蒸気が飽和していなくて
も、実際には格子内の一部では凝結が始まっていると
考えられる。特に低解像度の数値予報モデルでは、水
蒸気が雲水・雲氷に凝結・昇華する過程について、格
子内の不均一性を考慮する必要がある。以下、このよ
うな過程を部分雲過程と呼ぶ。
以下、本稿では便宜的に「雲微物理過程」と「部分
雲過程」をまとめて「雲過程」と呼ぶ。
気象庁のメソモデル (MSM) においては、水平格子
間隔 10 km静力学MSMでは、領域モデル (RSM)と同
様、大規模凝結過程が降水過程として使われていた (萬
納寺 2000)。MSMの予報モデルが気象庁非静力学モデ
ル (JMA-NHM; Saito et al. 2006; Saito et al. 2007)

に更新された際は、雲過程として 1モーメントのバル
ク法に基づく雲微物理過程と、部分雲を考慮しない凝
結過程である飽和調節が使われるようになった (藤田

1 氏家 将志

2004)。この当時の気象庁非静力学モデルにおける雲微
物理過程は、山田 (2003)、成田 (2008)で詳しい解説
がなされている。MSMについては、2009年に雲氷に
ついて 2モーメント化がなされた (成田 2009)。また、
JMA-NHMに実装されていた雲微物理過程は、物理過
程を 3次元の大気モデルから独立させたライブラリで
ある「物理過程ライブラリ」(原 2012)に移植され、新
しい非静力学モデル asuca(気象庁予報部 2014)の物理
過程として利用されるようになった。さらに、2017年
2月にMSMの予報モデルが JMA-NHMから asucaに
更新された（以下、MSM1702と呼ぶ）際には、必要
な複雑さの範囲でスキームをシンプル化する観点から
再び 1モーメントの雲微物理過程が採用された。また、
粒径分布や素過程に多数の変更が加えられた他、部分
雲過程を考慮するようになった (原 2017)。
本節では、本稿執筆時点（2019年 12月）でのMSM,

LFMにおける雲過程のうち、特にMSM1702で採用さ
れている設定について解説する2。第 2.3.2項ではバル
ク法雲微物理過程、第 2.3.3項では部分雲過程につい
て、それぞれ解説したのち、第 2.3.4項でまとめと今後
の課題について述べる。

2.3.2 バルク法雲微物理過程
(1) 概要
MSM, LFMでは、Lin et al. (1983)に基づく 1モー
メントのバルク法雲微物理過程を採用している。この
過程では、水蒸気の混合比と液相、固相の水として雲
水、雲氷、雨、雪、あられの混合比を予報変数に持つ。
以下では、水の混合比を qx と表現する。下付き文字
の xは水のカテゴリーを表し x = v, c, r, i, s, g はそ
れぞれ、水蒸気、雲水、雨、雲氷、雪、あられを表す。
MSMで採用されている雲微物理過程では図 2.3.1のよ
うに、30以上の過程（以下、素過程と呼ぶ）により、
カテゴリー間の水の変化や、相変化に伴う非断熱加熱
を計算する。図 2.3.1で使用されている表記のリスト
については、表 2.3.1 を参照されたい。
バルク法の雲微物理過程では、一部の素過程（氷晶
核の形成や雲から降水への変換等）は経験的な関数で
パラメタライズされているものの、多くの素過程の定
式化は、雲の粒径がわかると直接計算できるものとなっ
ている。これらをカテゴリーごとに仮定した粒径の分
布関数と合わせることで、各素過程による格子平均の
水物質の混合比や数濃度の時間変化率が計算される。
例えば、粒径がD [m]であるカテゴリーxの水の粒子
の質量mx(D)について、ある素過程によるmx(D)の時
間変化率が dmx(D)

dt で表されるとする。また、粒径の分
布関数nx(D) [m−4]を設定し、粒径がDからD+dDの

2 LFMの雲過程の設定は、2008年時点でのMSMの設定に
概ね準拠している。山田 (2003)及び成田 (2008)に解説があ
るため、紙面の都合から LFMの雲過程の設定については本
節では割愛する。
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範囲にある単位体積あたりの粒子数がnx(D)dDで表せ
るとする。この場合、格子平均での混合比 qx [kg kg−1]

及びその時間変化率は、それぞれmx(D)及び dmx(D)
dt に

分布関数をかけて積分した量に比例する形で表される。

qx =
1

ρa

∫ ∞

0

mx(D)nx(D)dD (2.3.1)

dqx
dt

=
1

ρa

∫ ∞

0

dmx(D)

dt
nx(D) dD (2.3.2)

ここで、ρa は、大気の密度 [kg m−3]である。
また、数濃度 Nx [m−3]は、nx(D)の積分で定義さ
れる。

Nx =

∫ ∞

0

nx(D) dD (2.3.3)

このため、雲微物理過程の精度は、素過程の精緻さ
に加え、仮定する粒径分布関数の妥当性にも依存する。
また、後述するような、各物理量（質量、落下速度等）
と粒径の関係の妥当性にも依存する。
MSM1702における雲微物理過程の変更では、特に
以下の点について変更が加えられている。
1. 雨、雪、氷の粒径分布関数
2. 質量–粒径関係
3. 落下速度-粒径関係、落下過程の計算
4. 数値計算手法

1.から 3.は主に雲の表現の向上を狙ったもの、3.の落
下過程の計算と 4.は計算安定性向上を狙ったものであ
る。以下では、これらの変更後の概要について解説す
る。なお、各水物質における粒径分布関数や、質量-粒
径、落下速度-粒径関係に関連するパラメータについて
は、表 2.3.2にまとめて示す。

(2) 質量–粒径関係
質量–粒径関係はカテゴリー xの粒子の質量mx [kg]

を粒径 Dの関数で表したもので、格子平均の混合比の
計算や、質量重み付け平均した格子平均値の計算で用
いられる。雲水、雨、あられに対しては、粒子が球で
あることを仮定する。また、粒子の密度が一定 (ρx) で
あることを仮定すると、これらの粒子に対する質量–粒
径関係は以下のように与えられる。

mx(D) =
π

6
ρxD

3 (2.3.4)

雲氷、雪については、粒子が球形であることを仮定
せず、質量を粒径のべき乗で表す。

mx(D) = axD
bx (2.3.5)

ここで ax, bx はそれぞれ、雪、氷ともに
0.0185 [kg m−1.9], 1.9 である (Brown and Fran-

cis 1995)。
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図 2.3.1 MSM1702 の雲微物理過程で考慮している素過程
の模式図。図中の表記については表 2.3.1 を参照。

表 2.3.1 図 2.3.1における各素過程の表記方法
表記 記述

生成項

p a ppp b 過程 pppによって、カテゴリー a

がカテゴリー bに変換される項
p a ppp a b 過程 pppによって、カテゴリー a

がカテゴリー bを併合して成長す
る項

p a ppp b c 過程 pppによって、カテゴリー b

がカテゴリー cを併合して、カテ
ゴリ－ aが生成される項

水のカテゴリーの表記

v 水蒸気
c 雲水
r 雨
i 雲氷
s 雪
g あられ

過程 (ppp)

evp 蒸発 (Evaporation)

cnd 凝結 (Condensation)

aut, cn 変換 (Conversion)

ac 衝突併合 (Accretion)

mlt 融解 (Melting)

nud 核形成 (Nucleation)

dep 拡散成長 (Deposition)

sub 昇華 (Sublimation)

frz 凍結 (Freezing)
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(3) 粒径分布関数
雲氷,あられ
雲氷、あられに対する粒径分布関数は指数関数を仮
定する。

nx(D) = N0x exp(−λxD) (2.3.6)

ここで N0x [m−4], λx [m−1]はそれぞれ切片パラメー
タ、スロープパラメータと呼ばれるもので、粒径分布
関数を特徴付ける。雲氷とあられの p次のモーメント
Mx(p)（Dpnx(D)を積分したもの）は、以下のように
ガンマ関数3 Γを用いて表される。

Mx(p) =

∫ ∞

0

Dpnx(D) dD

= N0x
Γ(1 + p)

λx
1+p (2.3.7)

数濃度Nx は 0次のモーメントであるため

Nx =

∫ ∞

0

nx(D) dD

=Mx(0) =
N0x

λx
(2.3.8)

となる。
(2.3.5)式より、qi は以下のように表せる。

qi =
1

ρa

∫ ∞

0

mi(D)ni(D) dD

=
ai
ρa
Mi(1 + bi) =

ai
ρa
N0i

Γ(1 + bi)

λi
1+bi

(2.3.9)

あられについては球形の粒子を仮定しており、qg は 3

次のモーメントとなるため

qg =
1

ρa

∫ ∞

0

mg(D)ng(D) dD

=
ρg
ρa

π

6
Mg(3) =

ρg
ρa

π

6
N0g

Γ(4)

λg
4 (2.3.10)

となる。
切片パラメータは、雲氷については気温の関数、あら
れについては定数で与える。

N0i = N0i,c e
−0.12max(T−T0,−40) (2.3.11)

N0g = const. (2.3.12)

ここで、N0i,c [m−4]は定数で、表 2.3.2に記載された値
を取る。また、T0は融解点における気温 (= 273.15 K)

である。
スロープパラメータ λi, λg は (2.3.9)式、(2.3.10)式か
ら混合比を用いて診断される。

λi =

(
aiΓ(bi + 1)N0i

ρaqi

) 1
bi+1

λg =

(
πρgN0g

ρaqg

) 1
4

(2.3.13)

3 特殊関数のひとつで、Γ(x) =
∫∞
0
tx−1e−tdt で定義され

る。特に、正の整数 nに対しては Γ(n) = (n− 1)!となる。

雪
MSM1702 では、雪の粒径分布関数は Field et al.

(2007)に基づいた手法を採用する。この手法では、粒
径分布関数そのものは直接使用しないが、p次のモー
メントを以下のようにパラメタライズして計算する。

Ms (p) =

∫ ∞

0

Dpns (D) dD

= A (p) exp [B (p) (T − T0)]M
c(p)
s (2)

(2.3.14)

A (p) = exp
[
13.6− 7.76p+ 0.479p2

]
(2.3.15)

B (p) = −0.0361 + 0.0151p+ 0.00149p2 (2.3.16)

C (p) = 0.807 + 0.00581p+ 0.0457p2 (2.3.17)

このパラメタリゼーションでは、2 次のモーメント
Ms(2)をあらかじめ計算する必要がある。Ms(2)は qs

を用いることで以下のように計算される。

Ms(2) =

[
ρaqs
as

1

A (bs) exp [B (bs) (T − T0)]

] 1
c(bs)

(2.3.18)

ns(Ds)の 0次のモーメントである雪の数濃度Ns [m
−3]

は以下のように計算される。

Ns =Ms(0)

= A (0) exp [B (0) (T − T0)]M
c(0)
s (2)

(2.3.19)

(2.3.5)式の関係を用いると、混合比 qsは以下のように
表される。

qs =
1

ρa

∫ ∞

0

ms(Ds)ns(Ds) dDs =
1

ρa
asMs(bs)

=
1

ρa
asA (bs) exp [B (bs) (T − T0)]M

c(bs)
s (2)

(2.3.20)

雨
雨の粒径分布関数は Abel and Boutle (2012) に基
づく。この手法は基本的には粒径分布関数は指数関数
だが、切片パラメータがスロープパラメータの関数に
なっている点が特徴である4。

nr(D) = N0r exp(−λrD)

N0r = N00rλ
βr
r (2.3.21)

ここで、N00r, βr は表 2.3.2に記載された値を用いる。
Nr, qr, λr は以下のように計算される。

Nr =

∫ ∞

0

nr(Dr) dDr

4 粒径が小さい粒子数が多いという熱帯等での航空機観測結
果に基づいている。
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=Mr(0) = N00rλ
βr−1
r (2.3.22)

qr =
1

ρa

∫ ∞

0

mr(Dr)nr(Dr) dDr

=
ρr
ρa

π

6
Mr(3) =

ρr
ρa

π

6
N00r

Γ(4)

λr
4−βr

(2.3.23)

λr =

(
πρrN00r

ρaqr

) 1
4−βr

(2.3.24)

雲水
雲水については、粒径の分布は単分散を仮定する。こ
の場合、粒径分布関数はデルタ関数を用いて表される。

nc(Dc) = Ncδ(Dc −Dc) (2.3.25)

ここで δ(x)はデルタ関数で、関数 f(x)に対して∫ ∞

−∞
δ(x− a)f(x) dx = f(a) (2.3.26)

を満たす。また、Dc は単分散を仮定した場合の雲水の
平均粒径である。
したがって、p次のモーメントMc(p)は以下のよう
に表される。

Mc(p) = NcDc
p

(2.3.27)

数濃度 Nc [m−3] は定数を仮定し、MSM では
1.0×108 m−3 としている。
混合比は、

qc =
ρc
ρa

π

6
Mc(3) =

ρc
ρa

π

6
NcDc

3
(2.3.28)

となるため、平均粒径Dcは以下のように診断される。

Dc =

(
6ρaqc
πρcNc

) 1
3

(2.3.29)

粒径分布の違いによって、雲や雪の表現が変化する
一例を示す。図 2.3.2 は、日本海の筋状雲の事例にお
ける、GCOM-W衛星に搭載されたマイクロ波放射計
AMSR2で観測された、89 GHz垂直偏波輝度温度と、
モデル予測から Joint-Simulator5で得られた対応する
計算輝度温度を示している。MSM1702より前では、雪
の粒径分布として、以下のような指数関数を仮定して
いた。

ns(D) = N0s exp(−λsD) (2.3.30)

N0s = 1.8× 106m−4 (2.3.31)

5 Joint-Simulator は、宇宙航空研究開発機構より提供を受
けた。

図 2.3.2 (a)GCOM-W衛星に搭載されたマイクロ波放射計
AMSR2で観測された、89 GHz垂直偏波輝度温度 [K]と、
モデル予測から Joint-Simulatorで得られた対応する計算
輝度温度、(b)指数関数型の雪の粒径分布・1モーメント、
(c) 指数関数型の雪の粒径分布・2 モーメント、(d)Field
et al. (2007)による雪の粒径分布・1モーメント

この指数関数型の粒径分布を用いた場合、シミュレー
トされた輝度温度は観測に比べ低温になる傾向がある
（図 2.3.2(b)）。この傾向は 2モーメントのバルク法雲微
物理過程に変更しても同様であった (図 2.3.2(c))。これ
は、モデルで仮定している指数型の粒径分布では、粒
径の大きい雪の頻度が高く、その結果、数濃度が小さ
く、有効半径が大きいことに起因する。MSM1702で採
用されている Field et al. (2007)による雪の粒径分布
は、指数関数型の粒径分布に比べ、粒径の小さい粒子
（特に 1000 µmより小さい粒子）の頻度が高い（図略）。
この結果、有効半径が小さくなり、計算輝度温度は高
くなり、観測とより整合するようになる (図 2.3.2(d))。

(4) 落下速度–粒径関係、力学過程に渡す落下速度
雲氷、雪、あられ
雲氷、雪、あられの落下速度–粒径関係について
は、べき乗の関係を仮定し粒径 D の粒子の落下速度
Ux(D) [m s−1]は以下のように与えられる。

Ux(D) = αuxD
βux

(
ρ0
ρa

)γux

(2.3.32)

ここで、ρ0 [kg m−3]は参照大気の密度6で、αux, βux,

γuxは各カテゴリーごとに与える定数である（表 2.3.2）。

雨
雨については Abel and Shipway (2007)に倣い、落
下速度-粒径関係は以下のように表す。

Ur(D) =

(
ρ0
ρa

) 1
2

2∑
k=1

ckD
dke−fkD (2.3.33)

6 MSMではモデル面最下層での大気の密度を与える。
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ここで、ck, dk, fkは表 2.3.2に示した定数を用いる。

asucaでは水物質の落下による混合比の移流は力学
過程において大気の鉛直移流と同時に扱う（第 2.1.4項
(4)）。雲微物理過程では格子平均の水物質の落下速度
を計算し、それらを力学過程に渡す。格子平均の落下
速度としては、以下で定義される質量平均した落下速
度Wtx を用いる。

Wtx =

∫∞
0
Ux(D)mx(D)nx(D) dD∫∞
0
mx(D)nx(D) dD

. (2.3.34)

JMA-NHMでは、水物質の落下に伴う移流は雲微物理
過程で独立した項として取り扱っていた。asucaでは、
力学過程と同時に扱うことで計算安定性の向上がなさ
れた（第 2.1.6項 (2)）。

(5) 数値計算手法
MSM, LFMの予報モデルである asucaでは、物理
過程における計算安定性にも注意を払っている (荒波
ほか 2014)。MSM1702の雲微物理過程は、計算安定性
向上のため、多くの素過程に時間積分法として、イン
プリシットスキームを採用している。例えば、水物質
の混合比について qx から qy に変換される素過程があ
る場合、その過程はカテゴリー xに対してはシンク、y
に対してはソースとなる。雲微物理過程では、多くの
素過程はシンクに対する減衰方程式

∂qx
∂t

= −1

τ
qx (2.3.35)

の形に帰着される。ここで τ は減衰の時定数を表す。
減衰方程式を時間方向に前方差分、エクスプリシット
スキームで解く場合、安定な数値積分のための積分時
間間隔∆tには上限がある。具体的には、∆t > τ で振
動が始まり、∆t > 2τ で計算不安定を起こす。一方、
インプリシットスキームを用いる、すなわち、右辺の
qx を未来値から計算することで大きな∆tで安定な数
値積分が可能になる (荒波ほか 2012) 7。
雲氷の拡散成長は、水蒸気のシンクとみなした場合、
減衰方程式で定式化される素過程の一例である。拡散
成長による粒径Dの粒子の質量の時間変化率 dmdep

dt は
以下のように定式化される。

dmdep

dt
= 4π C

(
qv
qs,i

− 1

)
f(D)G(T, p) (2.3.36)

ここで、qs,i [kg kg−1]は氷に対する飽和混合比、C [m]

はキャパシタンスと呼ばれるもので、粒子の形状に依

7 qx の現在値、未来値をそれぞれ qnx , qn+1
x とすると

qn+1
x =

qnx
1+∆t

τ

となる。時間変化率の形で表すと、qn+1
x −qnx

∆t
=

− 1
τ

qnx
1+∆t

τ

となり、時間変化率の大きさがエクスプリシット

スキームのそれの 1

1+∆t
τ

倍となることがわかる。

存する係数である8。f(D)は通風係数で、雲微物理過
程では粒径の関数に帰着する。G [kg m−1 s−1]は気温
と気圧の関数で、以下の式で表される。

G(T, p) =

[
L2
s

KRvT 2
+

1

ρaΨqs,i

]−1

(2.3.37)

ここで Rv は水蒸気の気体定数 [J kg−1 K−1]、K は
大気の熱伝導率 [W m−1 K−1]、Ψは水蒸気の拡散係
数 [m2 s−1]、Ls [J kg−1]は昇華熱である。dmdep

dt を粒
径分布関数で重み付けして積分すると、qv の時間変化
率 (=−qi の時間変化率）が以下のように得られる。

∂qv
∂t

= −∂qi
∂t

= − 1

ρa

∫
dmdep

dt
ni(D)dD

= −4π

ρa
G(T, p)

(qv − qs,i)

qs,i

∫
Cf(D)Dni(D)dD

(2.3.38)

(2.3.38)式で示されるように、拡散成長による qv の時
間変化率は、qv に対する減衰方程式（qs,i に緩和する
方程式）となる。右辺の qv について、未来値を用いて
時間離散化することで、計算安定性が向上する。
以下では、雲微物理過程のインプリシットスキー
ム化による計算安定性向上の例を示す。図 2.3.3 は
MSM1702の開発時に見られた数値振動の事例である。
日本の南海上の対流に伴う降水が発生している箇所の
上空で、qi, qv の積分時間間隔 ∆t [s]ごとの変化を見
ると、周期 2∆tの振動が見られる（図 2.3.3の白、緑
実線）。これは、主に拡散成長による雲氷量の変化の計
算時に発生した数値的な振動である。拡散成長に伴う
計算をインプリシットスキームにすることで、振動が
小さくなる（図 2.3.3の赤、黄色実線）。さらに、雲微
物理過程全体で、減衰項のインプリシットスキーム化
を行うことで振動はほぼなくなる（図 2.3.3の紫、マゼ
ンタ実線）。
また、各素過程の時間変化率の足しこみ方も計算安
定性の高い手法を採用している。各素過程からの時間
変化率を独立に計算し最後に足し合わせる（パラレル
スプリッティング）よりも、各素過程の時間変化率を
足しこんだ結果を次の素過程計算に用いる（シーケン
シャルスプリッティング）ことで、計算安定性を向上
させる（例えば Beljaars et al. 2018など）とともに、
雲水量等の非負の物理量が数値計算上、負の値になり
にくいようになっている。素過程の計算順序には任意
性があるが、雲氷や固体降水の形成等、上層で主に起
こる過程から、雲水や雨に関わる過程等、下層で主に
起こる過程の順に計算している。

8 C は雲氷を球形と仮定すると C = D
2
となる。MSM1702

では、気温が −30◦C 以下では C = D
2
, −15◦C 以上では

C = 0.3D として、その間の C は気温の 1 次関数で表され
る。
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表 2.3.2 各水物質のカテゴリーにおける、粒径分布、質量、落下速度の計算に用いられるパラメータ

雨 雪 あられ 雲氷 雲水
変数 qr[kg kg−1] qs[kg kg−1] qg[kg kg−1] qi[kg kg−1] qc[kg kg−1]

質量 [kg]

–粒径 [m]

関係

mr = π
6 ρrD

3
r

ms =

0.0185D1.9
s

mg = π
6 ρgD

3
g

mi =

0.0185D1.9
i

mc =
π
6 ρcD

3
c

密度
[kg m−3]

ρr = 1.0× 103 直接使用しない ρg = 3.0× 102 直接使用しない ρc = 1.0× 103

粒径分布
[m−4]

nr(Dr) =

N00rλ
βr
r exp(−λrDr)

N00r = 0.22

βr = 2.2

直接使用しな
い

ng(Dg) =

N0g exp(−λgDg)

N0g =

1.1× 106

ni(Di)=

N0i exp(−λiDi)

N0i=N0i,cf(T )

f(T )=

e−0.12max(T−T0,−40)

N0i,c=4.0×107

単分散,

Dc =[
6qcρa
πNcρc

] 1
3

Nc = 1.0×108

落下
速度
[m s−1]

Ur(Dr)=

( ρ0
ρa
)

1
2
∑2

k=1 ckDr
dke−fkDr

Ux(Dx) = αuxDx
βux

(
ρ0
ρa

)γux

c1 = 4854.1 αus = 17 αug = 124 αui = 124 考慮しない
d1 = 1.0 βus = 0.5 βug = 0.64 βui = 0.6635

f1 = 195.0 γus = 0.5 γug = 0.5 γui = 0.5

c2 = −446.009

d2 = 0.782127

f2 = 4085.35

2.3.3 部分雲過程
(1) 概要
部分雲過程では、格子内の雲の分布の非均一性を考
慮して、雲水量、雲氷量、雲量の計算を行う。MSMの
雲過程では Smith (1990)に基づく部分雲スキームを採
用している。この過程では、格子内の水蒸気と雲水量
の状態変化は、ある確率密度関数に従う平衡状態にあ
ると仮定して、格子平均の雲水量・雲量を診断する。
雲水量を qc [kg kg−1] とすると、qc は全水量（水
蒸気混合比と雲水量の和）qt [kg kg−1]、飽和混合比
qs [kg kg−1]を用いて

qc = qt − qs(T, p) (2.3.39)

と表される。また、液水温度 Tl = T − Lv

Cp
qc

（Lv [J kg−1], Cp [J kg−1 K−1]はそれぞれ水の潜熱、
大気の定圧比熱）とすると、qcを qsの 1次の項までテ
イラー展開することで

qc ∼ aL (qt − qs(Tl, p)) (2.3.40)

aL =

(
1 +

Lv

Cp

∂qs
∂T

)−1

(2.3.41)

と近似できる。さらに、変数 aについて、格子平均値
と格子平均値からの偏差をそれぞれ a, a′ で表した場
合、qc は格子平均値の寄与と偏差の寄与に分割でき、

それぞれ Qc, sとすると、

qc = Qc + s (2.3.42)

Qc = aL
(
qt − qs(T l, p)

)
(2.3.43)

s = aL

(
q′t −

Lv

Cp

∂qs
∂T

T ′
l −

∂qs
∂p

p′
)

(2.3.44)

となる。ただし、部分雲過程では p′の効果は無視して
いる。
格子内の sが確率密度関数 G(s)に従うと仮定する
と、格子平均の qc、雲量 Ccは以下のように表される。

qc =

∫ ∞

−Qc

(Qc + s)G(s)ds (2.3.45)

Cc =

∫ ∞

−Qc

G(s)ds, (2.3.46)

MSMの雲過程では次の項で示すように、sの確率密
度関数として Smith (1990)に基づくG(s)を用いるが、
放射過程・境界層過程における雲量診断においては雲
過程とは異なるG(s)を用いる。放射過程・境界層過程
での雲量診断については、第 2.4節で解説する。
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図 2.3.3 （上）2015年 5月 28日 03 UTC初期値のMSM
（MSM1702の開発段階のもの）FT=1における海面更正
気圧（等値線） [hPa] と 1 時間降水量 [mm]（カラー）。
（下）（上）の赤丸で示された点の高度約 9000 mにおける
qv と qi の FT=0–1までの 1ステップごとの時系列。白：
qi、エクスプリシットスキームの雲微物理過程、緑：qv、
エクスプリシットスキームの雲微物理過程、黄：qi、拡散
成長をインプリシットスキーム化、赤：qv、拡散成長をイ
ンプリシットスキーム化、マゼンタ：qi、減衰項の素過程
をインプリシットスキーム化、紫：qv、減衰項の素過程を
インプリシットスキーム化。

(2) 水雲の計算
MSMの雲過程では、Smith (1990)に倣い、G(s)と
して s = 0に頂点を持つ二等辺三角形の分布を与える。

G(s) =


0 s < −bs
bs+s
b2s

−bs ≤ s < 0

bs−s
b2s

0 ≤ s ≤ bs

0 s > bs

(2.3.47)

ここで、bsは分布の幅を表す量で、
∫ bs
−bs

G(s)ds = 1を
満たすように決められる。(2.3.47)式を用いると、qc, Cc

は以下のように表される。

qc =


0 QN < −1

bs
6 (1 +QN )

3 −1 ≤ QN < 0

QN + bs
6 (1−QN )

3
0 ≤ QN ≤ 1

QN QN > 1

(2.3.48)

Cc =


0 QN < −1

1
2 (1 +QN )

2 −1 ≤ QN < 0

1− 1
2 (1−QN )

2
0 ≤ QN ≤ 1

1 QN > 1

(2.3.49)

ここで、QN は以下のように表される。

QN =
Qc

bs
=

aL
(
qt − qs(T l, p)

)
aL (1− RHcrit) qs(T l, p)

(2.3.50)

RHcritは凝結が始まる相対湿度であり、「臨界相対湿度」
とも呼ばれる。MSMでは、RHcritとして鉛直一次元の
プロファイルを与える。地上では 0.99とし、850 hPa

まで 2次関数的に減少させ、850 hPaより上層では 0.95

としている。また、境界層過程に由来する揺らぎを考
慮した臨界相対湿度であるRHcrit,pblも計算し、RHcrit

と比較し、小さい方の値を実際の雲水量、雲量の計算
に使用する。
また、(2.3.48)式、(2.3.49)式からQN を消去するこ
とで、Cc を以下のように qc の関数で表すこともでき
る (Wilson and Ballard 1999)。

Cc =


1
2

(
6 qc
bs

) 2
3

0 ≤ qc
bs

≤ 1
6

1− 4 cos2 ϕ 1
6 ≤ qc

bs
≤ 1

1 qc
bs
> 1

(2.3.51)

ϕ =
1

3

{
cos−1

[
3

2
√
2

(
1− qc

bs

)]
+ 4π

}
(2.3.52)

(3) 氷雲の計算
気温が−36◦C以下の条件では、氷に対する過飽和を
許容しつつ以下の式で雲氷を形成させる。

qi = qv − RHthqsi (2.3.53)

RHth = RHcrit min (RHhomo, qs/qsi) (2.3.54)

RHhomo = 2.583− T

207.8
(2.3.55)

ここで、qsiは氷に対する飽和混合比である。氷に対す
る相対湿度が RHth を超えた分が雲氷として形成され
る。RHthの計算方法はECMWF (2018)を基にしてい
る。RHhomo は Kärcher and Lohmann (2002)に基づ
き、気温の関数となっており、気温が低いほどRHhomo

が大きくなる。
雲氷の雲量 Ci については、格子平均の雪量を qs と
して、(2.3.51)式について、qcを qi + qsに置き換えた
式で計算する。
Ci と Cc が共存する場合、マキシマム・オーバラッ
プを仮定する。この場合、全雲量 Ct は

Ct = Cc + Ci −min (Cc, Ci) (2.3.56)

51



となる。
氷過飽和を許容することによる効果をいくつかの図
で示す。図 2.3.4は冬における気温（横軸）、氷に対する
相対湿度（縦軸）で分けた頻度分布図を示している。ラ
ジオゾンデ観測では、特に 240 K以下で氷に対する相
対湿度が 120%を超える場合も見られるが、MSM1702

より前の雲微物理過程では高い氷過飽和は表現されな
い。一方、MSM1702では、観測で見られるような過
飽和の大気が再現されるようになっている。
また、氷過飽和の許容は、対流圏上層の雲氷の収支に
おける各素過程の寄与に変化をもたらす。図 2.3.5は、
鉛直 1次元モデルによる雲微物理過程の評価パッケー
ジであるKiD(Shipway and Hill 2012)を用いた理想実
験による雲氷生成の収支を表している。氷過飽和を許
容しない場合は主に部分雲過程で対流圏上層の雲氷が
形成されているが、氷過飽和を許容することで拡散成
長による氷晶の成長が対流圏上層の雲氷の主なソース
となる。

2.3.4 まとめと今後の課題
MSMの非静力学モデル化以降、降水予測精度向上等
を目的に、大規模凝結に代わり、多数の素過程を考慮
する雲微物理過程が飽和調節（または部分雲過程）と
ともに用いられるようになった。また、MSM1702で
は、雲微物理過程の変更や部分雲過程の導入に加え、
計算安定性の向上もなされた。
第 1.2節でも解説したように、豪雨等顕著現象の予
測精度向上のためには、今後も雲微物理過程、部分雲
過程の継続的な改良は欠かせない。また、顕著現象を
もたらす対流の発生・維持、その正確な位置の予測に
は、他過程との相互作用の改善も重要となる。以下で
は、これらの観点から雲過程に関する今後の課題につ
いて述べる。

(1) 雲微物理過程
粒径分布
第 2.3.2 項 (3) で示したように、雲や降水粒子の粒
径分布は予測特性に大きな影響を与えるため、今後も
継続的な見直し・改良が必要である。また、粒径分布
については、そのパラメタリゼーションの基となる観
測結果の対象や地域依存性等と、シミュレーション対
象との整合性に注意して導入を検討する必要がある。
例えば、 Abel and Boutle (2012) による雨の粒径分
布は、東部太平洋やイギリスでの層積雲の航空機観測
で得られた結果を基にしており、当時の英国気象局の
全球モデル (Walters et al. 2011)において、太平洋東
部の霧雨や弱い雨の頻度過大の解消に貢献した。一方
で、アジア域の梅雨や台風の高解像度シミュレーショ
ンには必ずしも適していないことを示唆する報告もあ
る (Johnson et al. 2018)。このような点に注意しなが
ら、粒径分布に限らず、粒径に関連する量の定式化（質
量–粒径関係、落下速度–粒径関係等）の見直しを、事

例・統計検証や、衛星シミュレーションとの比較等か
ら継続して進めているところである。

雲・降水粒子間の変換過程
asucaに実装されている雲微物理過程では、雲水か
ら雨、雲氷から雪への変換過程はバルク法に基づいて
おらず、簡素なオートコンバージョン9で定式化されて
いる。この手法は簡便であるものの、予測特性の定式
化やパラメータ（変換の始まる雲水・雲氷量の閾値）
への感度が高く、予測される雲水量のオーダーが、雨
への変換の始まる雲水量の閾値に大きく影響される。
MSM, LFMにおいては、降水の予測頻度や、環境場
のバイアス調整のため、これらの閾値が調整されてき
た10。一方で、一時的なパラメータ調整の繰り返しは
その後の compensation errors11のリスクを高めること
になる。MSM1702では、雨への変換が始まる雲水量
の閾値が 10−3 kg kg−1 から 10−5 kg kg−1 に変更さ
れた結果、大気下層の雲水量の予測値も、この閾値の
オーダー近くまで減少した。MSM1702での閾値は粒
径としては 6–7 µm程度に相当し、雲粒としてはかな
り小さい。雲水量が現在より物理的に妥当と思われる
範囲のオーダーになるよう、閾値を見直しているとこ
ろである。また、この小さい閾値は、夏季の北日本にお
ける下層雲の減少や地表面下向き短波放射の正バイア
スに影響しているものの、場所によっては気温のバイ
アスを補償している形にもなっている。このため、他
の過程の修正と合わせながら見直しを進めているとこ
ろである。さらに、Kessler (1969)以外の定式化の検
討（例えばManton and Cotton (1977)や、数濃度も
考慮して定式化する Kogan (2013)など）も視野に入
れる必要がある。

(2) 他過程との相互作用
雲量を通じた、放射過程との整合性
第 2.3.3項及び図 2.3.4で示したように、MSM1702

では部分雲を考慮し、氷過飽和を許容するようになっ
た。この結果、対流圏上層のRHiの頻度分布が観測と
整合するようになった。一方で、雲量の面では、放射過
程12、境界層過程で計算される雲量との不整合が生じ
るようになった。放射過程、境界層過程側では氷過飽
和を許容していないため、部分雲過程側で氷過飽和を
許容した場を放射過程や境界層過程に入力すると、上

9 雲水から雨への変換はKessler (1969)を、雲氷から雪への
変換は、Lin et al. (1983)と雲氷・雪の割合を混合比の関数
で表現する手法を併用している。

10 例えば、雲水から雨へのオートコンバージョンの始まる qcの
閾値は、MSMのバージョンによって、10−3 kg kg−1, 10−4 kg
kg−1, 10−5 kg kg−1 とオーダーの異なる値を取っている。

11 ある過程に起因する誤差が、別の過程の誤差によって打ち
消される現象（Martin et al. 2010; Weverberg et al. 2018
など）。compensation errors が積み重なると、誤差の解き
ほぐしが困難になる。

12 放射過程で計算される雲量はプロダクトとしての雲量にも
使用される。
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図 2.3.4 横軸に気温 [K]、縦軸に氷飽和に対する相対湿度を取った頻度分布。（左）氷過飽和を許容しない場合、（中）氷過飽
和を許容する場合、（右）ラジオゾンデ観測。

図 2.3.5 KiD の deep case1（氷を伴う深い対流のケース）
の最初の 100 ステップ平均での雲氷の素過程の時間変化
率 [kg kg−1 s−1]。（左）氷過飽和を許容する場合、（右）
氷過飽和を許容しない (RHcrit = 0.95) 場合。色は各素過
程による雲氷の時間変化率、赤：部分雲過程、緑：拡散成
長、青：雲氷から雪へのオートコンバージョン、水：雲氷
と雪の併合、橙：赤+緑+青+水、黒：雲微物理過程におけ
る雲氷の変化率。橙と黒の線はほぼ重なっている。

層雲を過大評価する。これらは、雲のオーバーラップ
や放射フラックスの変化を通じて、地表面の熱収支や
大気の成層状態に悪影響を及ぼし、降水予測にも影響
している13。この問題は、雲過程で閉じる問題ではな
く、過程間の整合性や相互作用の向上を通じて解決で
きるよう、開発を進めているところである。
雲量の問題については、第 2.4節で再度議論する。

13 実際、これらの不整合を緩和させると熱雷等の不安定降水
の表現が改善される事例を確認している。

小低気圧の過発達への対処
MSMでは、現実には見られない、小スケールで気圧
傾度の大きい低気圧が予測される場合があることが知
られている (原 2015)。MSM1702では、力学過程にお
ける人為的な数値拡散がなくなったことで小低気圧の
発達がより顕著に現れる場合がある (原 2017)。また、
この特性は予報時間を問わず現れることが知られてい
る (荒巻・氏家 2018)。MSMにおける小スケールの低
気圧の発達には、上昇流と凝結の正のフィードバック
（上昇流によって水蒸気の凝結が発生し、その潜熱の放
出によって上昇流を生み出す浮力が強化される）が強
く働いていることが指摘されているものの、フィード
バックが起こる根本的な原因の特定やその解決方法は
確立されていない。凝結過程や、雲水と降水粒子の併
合に伴う潜熱解放による浮力生成の影響について調査
する他、雲過程と力学過程との結合手法等さまざまな
観点から原因を調べていく必要がある。また、積雲対
流パラメタリゼーションの特性や成層の安定化の強さ、
雲過程との変数のやり取りが格子スケールの降水の発
達の有無に大きく影響することが経験的に知られてい
る（成田 2008; 氏家・下河邉 2019など）。このことか
ら、積雲対流パラメタリゼーションの特性や雲過程と
相互作用の関連からもこの問題を調査する必要がある。

このように、顕著現象の予測精度向上に向けて、雲
過程において対処していくべき課題が複数ある。今後
は雲過程における重要なプロセスの高度化、及び他過
程との整合性の向上を両輪として開発を進める方針で
ある。
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2.4 雲量1

2.4.1 はじめに
この節で言う「雲量」は、モデル各格子内をどれだ
け雲が覆っているかを割合で表したものである。現実
大気には常にゆらぎが存在しているため、数百 m程度
かそれ以上の格子間隔のモデルを扱う場合は、格子平
均では水蒸気が飽和していなくても、局所的（部分的）
には飽和していて雲が存在する場合があることを考慮
しなければならない（Morcrette 2013など）。一方で、
格子内の雲量を求めるためには、格子スケールの情報
から格子スケール以下の情報を見積もる、いわゆるパ
ラメタリゼーションを行う必要があり、その手法は一
意的でなく、必然的に不確実性を伴う。雲量は雲微物
理過程（第 2.3節）や放射過程（第 2.5節）など、複数
の物理過程で必要な情報であり、放射計算や水物質の
相変化などによる大気の加熱・冷却に大きなインパク
トを与えうる。そのため、適切な雲量の推定が数値予
報モデルに求められる。
MSM・LFMの基盤モデルである asucaでは、放射
過程、境界層過程、雲微物理過程2で雲量を使った計算
を行っている。ただし、雲量診断計算は共通化してお
らず、放射、境界層、雲微物理それぞれの過程で独自
に計算を行っているのが実情である。放射・境界層過
程の診断方法と雲微物理過程のそれは大きく異なって
おり、中でも、氷過飽和の扱い方の違いが放射フラッ
クスの誤差の一因であることがわかってきた。
本節では、まず、放射・境界層過程で用いる雲量の
診断方法について概要を説明し、その後で、現在 asuca

が抱えている雲量診断に関する課題と今後の開発方針
を述べる。なお、本節では便宜的に、放射・境界層過
程で用いる雲量を「放射・境界層雲量」、雲微物理過
程で用いるそれを「雲微物理雲量」と呼ぶことにする
（雲微物理雲量の診断方法は第 2.3.3項を参照）。

2.4.2 放射・境界層過程の雲量診断
(1) 雲量診断方法の概要
まずは簡単のため、凍結は考慮せず、水雲の雲量に
ついて説明する。氷雲診断への拡張は (2)で説明する。
格子内において、水蒸気量のゆらぎによって飽和水蒸
気量を上回った（下回った）場合は、過飽和を考慮しな
ければ水蒸気圧を飽和水蒸気圧と等しくするように水
蒸気の凝結（雲水の蒸発）が起こる。また格子内にお
ける温度のゆらぎによって飽和水蒸気圧が大きく（小
さく）なった場合には、水蒸気圧を飽和水蒸気圧と等
しくするように雲水の蒸発（水蒸気の凝結）が起こる。
格子内での水蒸気量のゆらぎを表現するために、局
所的な雲水量 qcを格子平均値の寄与Qcと偏差の寄与 s

1 草開 浩
2 MSM のみ。LFM の雲微物理過程では格子内非一様性は
考慮せず、格子平均で飽和した場合に凝結が起こる。

に分けて考える (qc = Qc + s) 。Qc, sはそれぞれ以下
のとおりである。

Qc = aL(qt − qsat(TL)) (2.4.1)

s = aL(q
′
t − αT ′

L) (2.4.2)

ここで、qtは全水量 (= qv + qc, qv は水蒸気混合比) 、
TLは液水温度、qsat(T )は温度T における飽和水蒸気混
合比である3。なお、XはXの格子平均値、X ′はXの
平均値からの偏差を表す（したがって、X = X+X ′）。
(2.4.1)式および (2.4.2)式の導出については第 2.3.3項
の (1)を参照していただきたい。TL, αおよび aLは以
下のとおりである。

TL = T −
Lv

Cp
qc (2.4.3)

α =
∂qsat

∂T
(2.4.4)

aL =

(
1 + α

Lv

Cp

)−1

(2.4.5)

Lv は気化熱、Cp は定圧比熱である。
水蒸気と温度の格子内のゆらぎに対して適当な確率
分布G(s)を仮定すると、雲量 Ccおよび格子平均凝結
量 qc を以下のように見積もることができる。

Cc =

∫ ∞

−Qc

G(s)ds (2.4.6)

qc =

∫ ∞

−Qc

(Qc + s)G(s)ds (2.4.7)

sの標準偏差 σs は

σ2
s = s2 = a2Lq

′2
t − 2a2Lαq

′
tT

′
L + a2Lα

2T ′2
L (2.4.8)

である。MSM・LFMでは、乱流統計量に境界層過程
（第 2.6節）の予測値を用いている4。
放射・境界層雲量診断は Sommeria and Deardorff

(1977)に基づいており、T ′
L, q

′
t の分布関数にガウス関

数を採用している。Mellor (1977)に従うと、分布関数
G(s)は以下のようになる。

G(s∗) =
1

√
2πσ∗

exp

(
−
s2∗
2σ2

∗

)
(2.4.9)

ここで、s∗, σ∗ はそれぞれ

s∗ =
s

2
, σ∗ =

σs

2
(2.4.10)

3 ここでは定圧過程を考えており、qsat は温度のみの関数で
ある。
4 式中の乱流統計量について、境界層過程では TLではなく、
液水温位 θL について解かれるため、実装上は Exner関数 Π
を用いて以下のようになる。

σ2
s = a2Lq

′2
t − 2a2LαΠq

′
tθ

′
L + a2Lα

2Π2θ′2L
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である。従って、(2.4.6)式は、

Cc =

∫ ∞

−Qc/2

1
√
2πσ∗

exp

(
−
s2∗
2σ2

∗

)
ds∗

=
1

2

[
1 + erf

(
QN√
2

)]
(2.4.11)

となる。また、(2.4.7)式より、qc は

qc =

∫ ∞

−Qc/2

(Qc + 2s∗)G(s∗)ds∗

= 2σ∗

[
CcQN +

1
√
2π

exp

(
−
Q2

N

2

)]
(2.4.12)

となる5。ただし、QN = Qc/(2σ∗)である。

(2) 氷雲の扱い
放射過程および境界層過程で利用する雲量について、
固相まで含めた診断方法を以下に説明する。qtを氷相
まで含めた以下の式で考える。

qt = qv + qc + qi (2.4.13)

ここで、qi は雲氷混合比である。この qt を用いて
(2.4.11)式を計算する。その際に qsatと潜熱Lを決める
必要があるが、これらは水に対する値と氷に対する値
で大きく異なるため、雲水・雲氷が混在する雲 (Mixed

phase cloud)の場合は両方の値を考慮する必要がある。
本スキームでは、水に対するもの (qsat,liq, Lv) と氷に
対するもの (qsat,ice, Ls) を全雲量に対する氷雲量の割
合 rice で平均した値を用いる。

Lmix = (1− rice)Lv + riceLs (2.4.14a)

qsat,mix = (1− rice)qsat,liq + riceqsat,ice (2.4.14b)

rice は TL の関数として以下のように与える。

rice =


0 TL ≥ Ttp

1−

(
TL − Tice

Ttp − Tice

)2

Ttp > TL ≥ Tice

1 TL < Tice

(2.4.15)

ここで、Ttp は水の三重点における温度 (273.16 K)、
Tice は凝結した水が全て氷となる温度 (250.15 K) で
ある。つまり、気温が 0°Cから −23°Cの間は Mixed

phase cloudとなり、−23°Cより低い気温では全て氷
雲となることを意味する。

(3) σs の制限
Gの標準偏差である σsの計算 ((2.4.8)式)には乱流
統計量が必要であり、MSM・LFMでは境界層過程の
5 ここで診断した qc は放射過程（第 2.5 節）でのみ用いら
れ、モデルの予報変数としての qc には影響を与えない。

図 2.4.1 氷に対する相対湿度 [%]（横軸）と雲量（縦軸）の
関係。青線は放射・境界層雲量診断結果、赤線は雲微物理
雲量診断結果。両手法とも、同じ気象条件（気温 220 K、
気圧 200 hPa、臨界相対湿度が 95%）で計算した。

予測値を用いている（境界層過程の詳細は第 2.6節を
参照）。さらにMSM・LFMでは、乱流によるゆらぎ
以外の効果（積雲対流など）によって飽和に達してい
なくても雲ができる効果を取り入れるため、以下のよ
うに σsの取りうる値の範囲を限定している (原・永戸
2008):

2csfminaLqsat,mix(TL) < σs < 2csfmaxaLqsat,mix(TL)

(2.4.16)

ここで、fmax = 1.0、fmin は水平格子間隔に依存し、
高解像度ではより雲のメリハリがあると考え、MSMで
は fmin = 0.09、LFMでは fmin = 0.05と設定してい
る (永戸ほか 2012)。csは気圧 p [hPa] を用いて以下の
ように表される因子である。

cs =


ps − p

ps − 850
p > 850

1 p ≤ 850

(2.4.17)

psは地上気圧である。つまり、csは 850 hPa面より上
層で 1、地表面では 0でその中間では気圧の関数として
線形に変化する。この因子を導入している理由は、霧
が発生するような状況（ほとんど飽和に近い状態）で
はないにも関わらず雲が地表面近くの下層で生成され
るのを抑制するためである6。

2.4.3 asucaの雲量診断に関する課題と開発方針
(1) 雲量診断方法の物理過程間での不整合
今節と第 2.3.3項を比べるとわかるように、放射・境
界層雲量診断と雲微物理雲量診断とで診断方法が大き
く異なっている。ある分布関数Gを仮定した格子内凝

6 なお、境界層過程で用いる雲量を診断する際には cs は導
入していない。
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図 2.4.2 2018年 8月 8日 15時のMSM上層雲量（3時間予報結果）。左図は放射・境界層雲量診断結果、中図は雲微物理雲量
診断結果、右図は氷雲診断方法を変更した放射・境界層雲量診断結果。

図 2.4.3 CNTL実験の月平均（2016年 7月）の上層雲量（左）と、同じく月平均（2016年 7月）の大気上端上向き短波放
射（中）および長波放射（右）についての対 CERES-EBAF誤差。

図 2.4.4 図 2.4.3と同じ。ただし、TEST実験の結果。

結（凍結）を診断するという点では、両者は同じ考え
方である。分布関数の形状は放射・境界層雲量診断 (ガ
ウス関数) と雲微物理雲量診断（三角形状）で異なる
が、σs（あるいはゆらぎ幅 bs）と QN（格子平均凝結
量に相当）が両者で同じ場合は、診断される雲量にほ
とんど差は生じない。したがって、両者の違いは、QN

と σs の与え方の違いによるものである。
QN の与え方に着目すると、放射・境界層雲量診断
では飽和水蒸気量と総水量から直接計算しているため、
飽和水蒸気量を超えた水蒸気は凝結（凝固）して雲と

なる。一方、雲微物理雲量診断ではQN を入力とせず、
qc（または qi）を入力として雲量を診断している。こ
れらは、過飽和な状態を許容しなければ同じだが、第
2.3.3項でも述べられているように、MSMの雲微物理
過程では氷過飽和を許容するため、両雲量診断の結果
に大きな違いが生じる。MSMでは、対流圏上層で氷に
対する相対湿度が 140%近くにまで達することがあり、
そのような条件下では、放射・境界層雲量診断のほう
が雲微物理雲量診断よりも大きな雲量を診断する。図
2.4.1は、氷に対する相対湿度RHiceを変化させたとき
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図 2.4.5 地上日射量の対地上観測平均誤差（2016 年 7 月
統計）。上図は平均誤差、下図は二乗平均平方根誤差で、
予報対象時刻別（日本時間、横軸）に示している。青線は
CNTL実験の結果、赤線はTEST実験の結果。エラーバー
は 95%信頼区間を表す。

の雲量を示したものである。ここでは簡単のため、臨
界相対湿度RHcritを 0.95で固定し、ゆらぎ幅 bsと σs

はそこから以下のように計算したものを用いる。

bs = aL(1− RHcrit)qsat(TL) (2.4.18)

分布関数がガウス関数の場合は bs = 3σs、三角形状の
場合は bs =

√
6σsであるので、それぞれのスキームに

対して σs が求められる。放射・境界層雲量診断（図
2.4.1の青線）では RHiceが 100%付近で雲を形成して
いるのに対し、雲微物理雲量診断（図 2.4.1の赤線）で
は 150%付近で雲を形成していることがわかる。
診断方法の違いと雲量の差を実事例でも確認する。
図 2.4.2は 2018年 8月 8日 15時のMSM上層雲量を

描いたものであり、左図は放射・境界層雲量、中図は
雲微物理雲量である。これらを比較すると、放射・境
界層雲量は面積が広く雲量が 1よりも小さい格子が多
いのに対し、雲微物理雲量は面積が狭く雲量が 0か 1

の格子が多いことがわかる。放射・境界層雲量に比べ
て雲微物理雲量が大きいことについては、σsの制限幅
が両者で異なることによる。σs や RHcrit の与え方に
関する課題については次の (2)で説明する。
ここまでの説明から、放射・境界層雲量診断では氷
過飽和を許容しておらず、雲氷量と雲量の関係に齟齬
が生じていることがわかる。その結果、現状の放射・境
界層雲量診断は上層雲を広く見積もる傾向があり、第
2.5.3項で説明した放射フラックスの誤差傾向を踏まえ
ると、放射・境界層雲量診断による上層雲の面積は過
大であると言える。本来、雲量の見積もりはモデル全
体で不整合が生じないように同一理論により計算する
べきである。一方で、雲氷の生成・消滅過程は複雑で
あり、雲水のように単純に飽和水蒸気量からの差だけ
で生成・消滅させる現在の理論は成り立たない。実用
的な観点では、雲微物理雲量診断の手法 (Wilson and

Ballard 1999)で統一するほうが、氷過飽和を許容する
ことができるため望ましいと考える。
そこで、氷雲の診断方法を統一したときのインパクト
を調査した。図 2.4.2の右図に、放射・境界層雲量診断
における氷雲診断においてWilson and Ballard (1999)

の方法を採用した場合の結果を示す。上層雲の面積は
従来の放射・境界層雲量よりも狭くなり、雲微物理雲
量と同程度となった。雲量自体は雲微物理雲量よりも
小さくなっているが、これは放射・境界層雲量診断の
ゆらぎ幅が雲微物理雲量診断のそれよりも大きくなり
やすい傾向があるためである。
この変更のインパクトを確認するために、2016年 7月
の 00UTCおよび 12UTCについて変更前実験 (CNTL)

変更後実験 (TEST) を行った。図 2.4.3と図 2.4.4に
CNTL と TEST の 1 か月平均上層雲量と放射フラッ
クスをそれぞれ示した。放射フラックスは CERES-

EBAF(Loeb et al. 2018) プロダクトとの差を示して
いる。CNTLの結果は第 2.5節の図 2.5.4と同じ傾向
で、本州および太平洋で上層雲量が多く、それと対応し
て大気上端上向き短波放射が多くなっている。TESTで
は上層雲量が大幅に減少している。これに伴って短波放
射の雲による反射は減少し、対 CERES-EBAFでの誤
差は縮小している。大気上端上向き長波放射 (OLR)に
ついて、対CERES-EBAFではCNTLは過小、TEST

では過大となっている。このことは、CNTLでは上層
雲量は過大であったが、TESTでは過小となっている
ことを示唆している。図 2.4.5に地上日射量の対地上
気象観測誤差を示した。TESTでは上層雲が減少した
ことにより雲による反射が小さくなり、短波の地上到
達量が増えた。これによって、CNTLで見られていた
負バイアスは TESTで大幅に縮小した。二乗平均平方
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根誤差でも 35 W m−2程度の減少が確認できることか
ら、本変更は日射量予測の改善に大きく貢献すること
がわかる。
今後は、この変更に加えて、OLRの誤差縮小のため
に、雲微物理過程などの他の過程の改良を合わせて行
う予定である。

(2) σs の制限と臨界相対湿度について
第 2.4.2項 (3)で説明したとおり、放射・境界層雲量
診断では σsに上下限値を設けている。この制限値につ
いて、(2.4.18)式および bs = 3σsの関係から、臨界相
対湿度の上下限値とも見ることができ、以下のように
なる。

RHcrit = 1−
6σ∗

aLqsat(TL)
(2.4.19)

(1− 6csfmax) ≤ RHcrit ≤ (1− 6csfmin) (2.4.20)

ここで、850 hPa より上空の雲量について考えると
(cs = 1) 、MSM における RHcrit の上下限値はそれ
ぞれ 0.46, −5となる。これは、格子平均の相対湿度が
46%を超えたら格子内で雲が発生することを意味する
が、MSMのような数 kmの水平格子間隔のモデルにお
いて現実的な値とは考えにくい。例えば、Walters et al.

(2019)の Figure 3には航空機観測から求めた 5パーセ
ンタイル、95パーセンタイルおよび平均の RHcrit に
ついての水平格子間隔依存性を示している。この図に
よると、RHcritの取りうる範囲として、20 km解像度
ではおよそ 0.65 ∼ 0.98、5 km解像度の場合はおよそ
0.7 ∼ 0.99である。これを踏まえると 0.46は制限値と
して低すぎると言える。
雲微物理雲量診断では、第 2.3.3項にもあるとおり、

850 hPa より上空では RHcrit の上下限値をそれぞれ
0.95, 0.5とし、乱流統計量の値を用いて計算した臨界
相対湿度 RHcrit,PBL を用いている。図 2.4.2で見たよ
うに、雲微物理雲量は 0か 1の値をとることが多いこ
とが経験的にわかっている。RHcritの上限値を 0.95よ
り小さくする感度実験を行うと、雲域がわずかに広が
るだけでなく、凝結のタイミングが早まり、降水量や対
流圏下層気温の予測精度の向上を確認している。一方
で、感度実験では凝結による大気加熱が大きくなるこ
とによって対流活動が組織化されやすくなり、第 2.3.4

項に説明されている小低気圧の過発達が起こりやすく
なる傾向が確認されている。
今後は、σsの適切な与え方を再考するとともに、こ
れについてもモデル内で統一的に扱えるように開発を
すすめる方針である。
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2.5 放射1

2.5.1 はじめに
放射過程は、太陽や地球から射出される電磁波の伝
播と、それの大気によるエネルギーの吸収・放出・散
乱を表現し、最終的に大気の加熱・冷却による気温変
化を見積もるプロセスである (長澤 2012)。
太陽放射（短波放射）は大気や地表面を加熱し、ま
た、大気や地表面自体は地球放射（長波放射）を射出
して冷却する。太陽放射は地球外から得られる主要な
エネルギー源であり、紫外–可視–近赤外域（波長はお
よそ 0.2∼4 µm）にそのエネルギーのほとんどが含まれ
る。また、地球放射は、中赤外–遠赤外域（波長はおよ
そ 3∼100 µm）にそのエネルギーのほとんどが含まれ
る。これらの収支が地球の大気や海洋の運動を駆動す
るエネルギーの重要な源の一つになっている。放射に
よる地表面の加熱や冷却は、境界層の発達に影響を及
ぼし、時には対流活動発生の引き金ともなりうる。ま
た、放射による雲や大気の加熱・冷却は、大気の成層安
定度や、雲の生成・維持・消散にも影響を与える。した
がって、MSMや LFMでの放射過程による大気の加熱
率・冷却率の精度向上は、地上気温の日変化や気温鉛
直プロファイルの予測精度向上のためだけでなく、大
雨などの顕著現象の再現性向上のためにも重要である。
本節では、まずMSM・LFMの放射過程の概要を示
し、そのあとで、現在MSM・LFMが抱えている放射
過程に関連した課題を挙げ、最後に今後の開発方針を
述べる。

2.5.2 MSM・LFMの放射過程
MSM・LFM の放射過程は、GSM の開発成果を
利用している。原稿執筆時点（2019 年 12 月）では
GSM1403(米原 2014)までの開発成果を取り入れてお
り、今後も最新の成果を順次取り入れていく予定であ
る。最新のGSM放射過程の詳細は関口ほか (2019)や
本田・坂本 (2019)を参照していただきたい。以下では、
MSM・LFMに実装されている放射過程について概略
を説明する。
放射過程では、大気中における放射伝達方程式を解
いて放射フラックス（正味のエネルギーフラックス密
度）F を求める。気象庁の放射過程では計算コストを
抑えるため、放射強度が方位角によらないと仮定して
角度積分し、上向き F+ と下向き F− の二方向に自由
度を落とした二方向近似法を採用している。そして、
求めたフラックスの収支をモデルの各格子で計算する
ことにより、気温変化率を以下のように算出する。(

∂T

∂t

)
rad

=
g

Cp

∂

∂p

(
F+ − F−) (2.5.1)

ここで、T は気温、gは重力加速度、Cpは定圧比熱、p

1 草開 浩

は気圧である2。短波・長波放射スキームにおける F±

は単色（単一波数 ν に対する光線）の放射フラックス
F±
ν を短波・長波それぞれの全領域で波数積分するこ
とにより求められる。
単色の放射フラックス F±

ν は放射強度 Iν を天頂角方
向について積分することで求まる。

F±
ν = 2π

∫ ±1

0

Iν(τν , µ)µdµ (2.5.2)

ここで、µは天頂角の余弦を表す。τν は大気上端から
測った単色の光学的厚さで

τν =

∫ ∞

z

kνρdz (2.5.3)

と表す。なお、kν は質量消散係数、z は高度、ρは媒
質の密度である。
単色光についての放射伝達方程式は以下のとおりで
ある。

−µ
dIν

dτν
= −Iν + Jν (2.5.4)

右辺第 1項は媒質による放射の減衰（吸収・散乱）を
表す。右辺第 2項は放射源関数と呼ばれ、媒質からの
射出や他方向からの散乱による放射の増強を表す。

(1) 長波放射スキーム
長波放射スキームでは、大気および地表面からの赤
外放射について吸収・射出を取り扱う。本スキームで
は散乱を取り扱わない二方向吸収近似を採用している
(Yabu 2013)。この場合、kν は質量吸収係数となる。
また、放射源関数はプランク関数Bν(T )で表されるの
で、(2.5.4)式は以下のようになる。

−µ
dI±ν
dτν

= −I±ν (τν , µ) +Bν(T ) (2.5.5)

これに eτν/µ を乗じて、両辺をある高度間（τν,1 から
τν,2 まで）で積分して整理すると、上向き・下向きの
放射強度 I±ν は以下のように表せる。

I+ν (τν,2, µ) =I
+
ν (τν,1, µ)T i

ν (τν,1, τν,2)

+Bν(T )
(
1− T i

ν (τν,1, τν,2)
)
(2.5.6)

I−ν (τν,1, µ) =I
−
ν (τν,2, µ)T i

ν (τν,1, τν,2)

+Bν(T )
(
1− T i

ν (τν,1, τν,2)
)
(2.5.7)

2 放射過程計算モジュールは GSM で開発されたものを移
植しているため、気圧高度座標系で鉛直差分が計算される。
asucaに実装する際、モデル各鉛直層上下端における静力学
平衡下での気圧を診断し、その差を∆pとして鉛直差分を計
算している。
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なお、ここでは τν,1から τν,2までの気層は均質層であ
ることを仮定している。T i

ν は光線透過関数で以下のよ
うに表す。

T i
ν (τν,1, τν,2, µ) = e−(τν,1−τν,2)/µ (2.5.8)

求めたい長波放射フラックスは、(2.5.6)式と (2.5.7)式
および (2.5.2)式により得られる。本スキームではスト
リーム法 (Li and Fu 2000)を用い、天頂角方向の積分
を以下のようにガウス求積法で近似する。

F±
ν = 2π

∫ ±1

0

Iν(τν , µ)µdµ ≈ 2π

n∑
i=1

wiIν(τν ,±µi)

(2.5.9)

wiは第 i積分点の重みである。二方向近似スキームで
は、n = 1, w1 = 1/2となる。µ1には散光因子 (1.66)

を利用している。T i
ν を天頂角方向に積分した T f

ν （フ
ラックス透過関数）は以下のように表す。

T f
ν (τν,1, τν,2) = e−(τν,1−τν,2)/µ1 (2.5.10)

大気モデルで長波放射計算をする際は、鉛直方向に
離散化した各層を均質層とみなしてフラックスを計算
する。モデル第 k層の下部境界における長波放射の上
向き・下向きフラックス F±

ν,k は以下のようになる
3。

F−
ν,N+1 = 0 (2.5.11)

F−
ν,k = F−

ν,k+1T
f
ν (τν,k, τν,k+1)

+Bν(Tk)
(
1− T f

ν (τν,k, τν,k+1)
)

(k = N, · · · , 1) (2.5.12)

F+
ν,1 = Bν(Ts) (2.5.13)

F+
ν,k = F+

ν,k−1T
f
ν (τν,k−1, τν,k)

+Bν(Tk−1)
(
1− T f

ν (τν,k−1, τν,k)
)

(k = 2, · · · , N + 1) (2.5.14)

波数積分について、長波放射スキームでは、長波放
射の波長帯を 11バンドに分割して、それぞれのバン
ドで波数積分した放射フラックスを求める。各バンド
の放射フラックスは、k-分布法 (Arking and Grossman

1972)を応用して次式により計算する。

F =

M∑
i=1

Fi∆i (2.5.15)

ここで、M は各バンドのサブバンド数、Fi, ∆iはそれ
ぞれ k-分布法による第 iサブバンドの放射フラックス
3 第 N + 1 層は放射フラックス計算のために便宜的に設け
るものであり、大気モデルにおいてこの層は予測対象外であ
る。ただし、MSM・LFMのモデル上端は 25 km未満であ
り成層圏オゾン層による短波放射の吸収・散乱をモデル大気
で陽に取り扱えないため、第 N + 1 層にモデル上端より上
空のオゾンについて鉛直積算したものを配置し、短波放射の
吸収・散乱を計算している。

と積分間隔を表す。このように、各バンドをM 個のサ
ブバンドに分割し、それぞれのサブバンドでの放射を
吸収係数 ki の単色光とみなして放射伝達計算を行い、
それらを足し合わせることで長波放射の波長帯での放
射フラックスを計算する。

(2) 短波放射スキーム
短波放射スキームでは、太陽光の大気および地表面
による吸収・散乱を取り扱う。太陽からの直達光は指
向性が強いため、(2.5.4)式を直達光と散乱光を分けて
考える。直達光の方程式は以下のようになる。

µ0

dIν(τν , µ0)

dτν
= −Iν(τν , µ0) (2.5.16)

ここで、µ0は太陽天頂角の余弦である。直達光の放射
フラックス Fν,dir は (2.5.16)式を解くことにより以下
のようになる。

Fν,dir = F0e
−τν/µ0 (2.5.17)

F0はµ0方向から入射する大気上端での太陽放射フラッ
クス（F0 = µ0S0, S0 は太陽定数）である。散乱光の
方程式は以下のようになる。

µ
dIν(τν , µ)

dτν
= Iν(τν , µ)

−
ω0

2

∫ 1

−1

P (µ, µ′)Iν(τν , µ
′)dµ′

−
ω0

4π
P (µ, µ0)F0e

−τν/µ0 (2.5.18)

ここで、ω0 は単一散乱アルベド（入射光の消散に対
する散乱の割合）、P (µ, µ′) は散乱位相関数（散乱の
強さの散乱角依存性を表す）である。散乱光の放射フ
ラックスは、二方向近似法の一種である δ–Eddington

法 (Joseph et al. 1976)を用いると、I(τν , µ)を µの一
次関数、P を低次の球面調和関数展開で近似すること
ができ、(2.5.18)式を天頂角方向に積分することにより
以下のように表すことができる (Meador and Weaver

1980)。

dF+
ν

dτ
= γ1F

+
ν − γ2F

−
ν − γ3ω0F0e

−τν/µ0

(2.5.19a)

dF−
ν

dτ
= γ2F

+
ν − γ1F

−
ν + (1− γ3)ω0F0e

−τν/µ0

(2.5.19b)

ここで、γ1, γ2 および γ3 は、

γ1 =
1

4
{7− ω0(4 + 3g)} (2.5.20a)

γ2 = −1

4
{1− ω0(4− 3g)} (2.5.20b)

γ3 =
1

4
(2− 3gµ0) (2.5.20c)
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で、gは δ–Eddington法により導入されたパラメータ
で、散乱の対称性を表す因子である。連立微分方程式
(2.5.19)を均質層に適用し、適当な境界条件を与えて
解くと、均質層の上下境界における上向き・下向き短
波放射フラックスが得られる。
実際の大気においては、大気分子によるレイリー散
乱、各種気体による吸収、エーロゾルや雲による吸収・
ミー散乱が起こるため、これらの効果を同時に考慮す
る必要がある。本スキームでは、これらの効果を考慮
できるように、τ , ω0, gを以下のように計算する。

τ = τR + τg + τa + τc (2.5.21a)

ω0 =
τR + ω0aτa + ω0cτc

τR + τg + τa + τc
(2.5.21b)

g =
gaω0aτa + gcω0cτc

τR + ω0aτa + ω0cτc
(2.5.21c)

ここで、添字 R, g, a, cはそれぞれ、大気分子による
レイリー散乱、気体吸収、エーロゾルと雲によるミー
散乱および吸収を表す。
大気モデルに実装する際は、各鉛直層を均質層と見
なして、各層の上下境界における放射フラックスを計
算する。本スキームでは、(2.5.19)式から求めた均質
層における放射フラックスからモデル各層の直達光お
よび散乱光に対する反射率R・透過率 T を算出し、そ
れらを用いて鉛直層間の多重反射を考慮した上向き・
下向き放射フラックスを計算する。最終的に、モデル
鉛直第 k層の上部境界における上向き・下向きフラッ
クスは以下のように表すことができる。

F+
ν = F0

{
(Tdn(µ0)− e−τ∗

ν /µ0)
Rup

1−RdnRup

+
Rup(µ0)

1−RdnRup

e−τ∗
ν /µ0

}
(2.5.22a)

F−
ν = F0

{
e−τ∗

ν /µ0 +
Tdn(µ0)− e−τ∗

ν /µ0

1−RdnRup

+
Rup(µ0)Rdn

1−RdnRup

e−τ∗
ν /µ0

}
(2.5.22b)

ここで、Rup(µ0)は各鉛直層より下の層の、直達光に
対する反射率、Tdn(µ0)は各鉛直層より上の層の、直
達光に対する透過率、Rdn, Rupは各鉛直層より下・上
の層の、散乱光に対する反射率、e−τ∗

ν /µ0 はモデル大
気上端から第 k層までの直達光透過率を表す。τ∗ν はモ
デル各鉛直層の光学的厚さをモデル最上層から第 k層
まで足し合わせたものである。添字 “dn”のつく量はモ
デル最上層から、添字 “up”のつく量はモデル最下層か
ら順に計算することにより求められる。

波数積分について、短波放射の場合、入射する太陽
のスペクトルは変わらないので、あらかじめいくつか
の波長帯ごとに積分した τ を計算しておき、それを用
いて上記の計算を行う。本スキームでは、Freidenreich

and Ramaswamy (1999)に基づき、短波放射の波長帯
を 16バンド（紫外域 10、可視域 5、近赤外域 1 (サブ
バンド 7で ESFT法4 )）に分割している。このうち、
近赤外域の水蒸気吸収帯についてはBriegleb (1992)に
基づく。

(3) 放射吸収気体・エーロゾルの扱い
MSM・LFMの放射過程では、GSMと同様、水蒸気、
オゾン、二酸化炭素、酸素、メタン、一酸化二窒素お
よびフロン類（CFC-11, CFC-12, HCFC-22）および
エーロゾルによる放射の吸収を考慮する。水蒸気につ
いて、対流圏ではモデル予測値を用いている。対流圏
より上層の水蒸気については、衛星観測に基づく 2次
元月別気候値 (Randel et al. 1998)を利用している。オ
ゾンについては、気象研究所成層圏化学輸送モデルを
用いて作成された 3次元月別濃度気候値 (村井 2009)を
用いている5。エーロゾルの単一散乱アルベド ω0aおよ
び非対称因子 ga はWMO (1986)が定義するプロファ
イルに基づき、CONT-I型（平均的大陸型エーロゾル）
とMAR-I型（清浄な海洋型エーロゾル）の 2種類を、
それぞれ大陸上、海洋上の典型的なプロファイルと仮
定し、モデルの海陸分布に従って水平分布を決定して
用いている。エーロゾルの光学的厚さ τaは、衛星観測
（MODIS6およびTOMS7）から作成した鉛直積算光学
的厚さの月別気候値8を用いて、WMO (1986)が定義
するプロファイルを補正している。他の気体（二酸化
炭素、酸素、メタン、一酸化二窒素およびフロン類）は
一様な気候値を用いている。

(4) 雲の光学特性
MSM・LFMの放射過程では、雲粒の有効半径から
雲の光学特性をパラメタライズする。長波放射におい
ては、水雲の質量吸収係数をHu and Stamnes (1993)、
氷雲のそれを Ebert and Curry (1992)に基づいて計算
する。短波放射における雲の光学特性パラメータ（τc,
ω0c, gc）は、水雲については Slingo (1989)、氷雲につ
いては Ebert and Curry (1992)に従い、雲水量、雲氷
量、雲粒有効半径 re の関数で表す。
re [µm] は水雲と氷雲の場合で異なり、氷雲におけ
る reはOu and Liou (1995)およびMcFarquhar et al.

(2003)に基づき、気温（以下の式での単位は ℃）の関

4 Exponential Sum Fitting of Transmission function 法
(Lacis and Hansen 1974; Wiscombe and Evans 1977)
5 GSM1403で導入された成層圏上部から中間圏にかけての
オゾン濃度気候値分布の改良 (関口 2012)は未導入である。
6 MODerate resolution Imaging Spectroradiometer
7 Total Ozone Mapping Spectrometer
8 気象庁地球環境・海洋部環境気象管理官により作成された
もの
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数で与える。

re = −1.56 + 0.388De + 0.00051De
2 (2.5.23a)

De = 326.3 + 12.42T + 0.197T 2 + 0.0012T 3

(2.5.23b)

ここで、De [µm] は平均雲粒有効粒径を表す。水雲に
ついては 15 µmを与えている。

(5) 雲オーバーラップ
MSM・LFMの放射過程では、鉛直層ごとに格子内
を覆っている雲の割合（雲量）を診断（詳しくは第 2.4

節を参照）し、それが鉛直方向にどのように重なって
いるかをパラメタライズしている（雲オーバーラップ
の仮定）。
長波放射スキームでは Maximum Random Over-

lap(MRO; Geleyn and Hollingsworth 1979)と呼ばれ
る仮定を用いている。これは、鉛直方向に隣接した雲
は最大限に重なり (Maxmimum Overlap; MO)、隣接
していない雲層同士は無相関に重なる (Random Over-

lap; RO) というものである（Hogan and Illingworth

2000の Fig.1などを参照）。
短波放射スキームでは、層間の多重反射を扱ってい
るため、より単純に計算できるよう格子内を晴天域と
曇天域に分割して放射伝達を計算する。曇天域の面積
率（格子内全雲量; ctotal）はMROの仮定を用いて決
定し、曇天域内では、各鉛直層の雲量 ckを全雲量で規
格化したもの c∗k(= ck/ctotal)を用いて、曇天域の反射
率R∗ と透過率 T ∗ を計算する。

R∗
k = c∗kRk,cloud + (1− c∗k)Rk,clear (2.5.24a)

T ∗
k = c∗kTk,cloud + (1− c∗k)Tk,clear (2.5.24b)

ここでXclearは晴天域の、Xcloudは雲域のX(= R, T )

をそれぞれ表す。

(6) 放射計算のタイムステップ
放射過程は計算量が多いため、高速化を目的として
時間方向に間引いて計算している。短波放射および長
波放射スキームの計算は 15分に 1回計算を行ってい
る。放射計算を実行しないタイムステップでは、地表
面温度や太陽天頂角に応じて放射フラックスや大気加
熱率を補正している。なお、GSMでは水平方向に計算
格子を平滑化（東西格子を 4格子から 1格子に平滑化）
して計算量削減を図っているのに対し、MSM・LFM

ではそのような平滑化を行っていない。

2.5.3 予測精度上の課題と今後の開発
MSMおよび LFMの放射過程に起因した予測誤差に
ついて、地上観測および衛星観測と比較しながら説明
する。
図 2.5.1に 2018年 7月および 1月の 12時における

MSM対地上日射量誤差を示した。MSMが予測する地
上日射量には、夏季に過小、冬季に過大となるような

図 2.5.1 地上日射量の対地上観測平均誤差（12時）。上図は
2018年 7月、下図は 2018年 1月の 00 UTC, 12 UTC初
期値予報についての統計結果。

誤差が確認できる。これは LFMについても同じ傾向
である（図省略）。また、北海道南東部を除き、ほぼ日
本全域でこれらの誤差特性が確認できる。なお、GSM

では夏季の日本付近は日射量が過多であることが示さ
れている (米原 2019)。これらの違いはモデル間で雲の
予測特性や雲オーバーラップの方法が異なることによ
ると考えられる9。
MSMにおける地上日射量と雲量の関係を調べるた
めに、放射過程で診断する晴天地上短波放射（雲がな
いと想定した場合の地上日射量予測値）を用いて予測

9 GSMの晴天放射過程には、MSM・LFMのそれにはない
改良（エーロゾル直接効果の改良、水蒸気吸収パラメータの
更新）が含まれているが、いずれも地上日射量を小さくする
方向の変化が期待されるため、晴天放射過程の違いによる影
響とは考えにくい。

64



図 2.5.2 左図は、晴天地上短波放射（推定）で規格化したモデル値（縦軸）と観測値（横軸）の散布図（点）と、各ビ
ンにおけるモデル平均短波放射量（折れ線）で、ともに 2018年 7月の統計結果。右図は、規格化した地上短波放射量
の観測値（横軸）について各ビンにおけるモデル平均雲量（縦軸）。赤線は全雲量、水色線は上層雲量、橙線は中層雲
量、灰色線は下層雲量を表す。観測値のビンは 0.1ごとに区切った。エラーバーの下端、上端はそれぞれ 25, 75パー
センタイル値を表す。統計には 00 UTC, 12 UTC初期値予報のみ用いた。

図 2.5.3 図 2.5.2と同じ。ただし 2018年 1月の統計結果。

値と観測値を規格化し、散布図で表した (図 2.5.2左)。
また、上、中、下層雲量10との対応を見るために、規格

10 上層・中層・下層に含まれる鉛直層での雲量を用い、MO
を仮定して算出する。下層と中層の境界となる気圧を地上気
圧 ×0.85とし、 中層と上層の境界となる気圧を下層と中層
の境界の気圧 ×0.8と 500 hPaの小さい方とする（地上気圧
が 1000 hPa の場合、境界はそれぞれ 850 hPa と 500 hPa
となる）。

化した観測値を 0.1単位でビンに分け、各ビンごとで
平均したモデル雲量も示した (図 2.5.2右)。夏季（2018

年 7月）について、観測値が 1に近いとき（実際に晴
れているとき）に予測値は過小、逆に観測値が 0に近
いとき（実際に曇っているとき）に予測値は過大な傾
向があることがわかる。また、観測値が 1を超えてい
る（モデルが予想した晴天時日射量よりも観測値が大
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図 2.5.4 大気上端上向き短波放射（左）および長波放射（中）、地上日射量（右）の月平均（2018 年 7 月）についての対
CERES-EBAF誤差。単位は W/m2。MSMの予測値の統計には 00 UTC, 12 UTC初期値の結果のみ用いた。

図 2.5.5 MSMによる上層雲量（左）・中層雲量（中）・下層雲量（右）予測値の月平均（2018年 7月）。MSMの予測値の統
計には 00 UTC, 12 UTC初期値の結果のみ用いた。

きい）地点が複数ある。このことは、晴天放射の予測
精度が不十分な場合があることを示唆している。これ
と合わせて上・中・下層雲量を見ると、以下のような
特徴がある。

• 観測値が 1に近いときは、中・下層雲は 2割以下
なのに対して、上層雲は 5割以上ある。

• 観測値が 0 に近いときでも、全雲量は 9 割程度
で、特に中層雲は 5割程度で、下層雲は 5割に満
たない。

特に前者について、巻雲が多いときに日射量誤差が大
きくなるという Ohtake et al. (2015)の結果とも合致
する。
冬季（2018年 1月）について (図 2.5.3)は、観測値
が 0に近いときに予測値は過大となっており、冬季の
地上日射量過大は、予測雲量が過小であることが原因
と推測する。秋元・土田 (2018)の南岸低事例調査にお
いても、予測雲量の不足を指摘している。観測値が 1

に近いときは、予測値はわずかに過小傾向となってい
るが、夏季ほどの大きな誤差は確認できない。
放射フラックス誤差と予測雲量の関係を面的に確認
するため、MSMの月平均放射フラックスを CERES-

EBAF(Loeb et al. 2018) プロダクトと比較した (図

2.5.4)。なお、紙面の都合から、夏季（2018年 7月）の
結果のみ紹介する。本州から太平洋にかけて、大気上
端上向き長波放射が過小な領域があり、上層雲量が多
い領域 (図 2.5.5)と対応している。このことは、MSM

が上層雲量を過大に予測していることを意味している。
また、その領域では、大気上端上向き短波放射の予測
も過大となっており、太陽放射が過剰に散乱されてい
ることを示している。上層雲量が多い領域と地上日射
量が過小な領域もよく対応しており、大気による短波
放射の反射過多が地上日射量過小の一因と推測できる。
以上から、上層雲量の過大傾向と地上日射量の過小
傾向には相関が見られ、上層雲量の表現を改善するこ
とが日射量予測精度向上の鍵と考えられる。一般に上
層雲は光学的に薄いため、直接的な影響（上層雲による
吸収・散乱）は小さいと考えられるが、北川ほか (2005)

やNagasawa (2012)が指摘しているように、上層雲に
覆われているときに、下層雲の反射率を過大に評価し
ている可能性がある。
今後は、第 2.4節で指摘した雲量診断方法に関する
不整合の解消や、雲物理過程改良による雲水・雲氷予
測の改善などによって、過大な上層雲量の減少と地上
日射量誤差の縮小を目指す予定である。また、放射過
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程自体のさらなる精緻化に向けて、GSMの放射過程に
実装されている最新の改良項目をMSM・LFMの放射
過程にも順次取り入れていけるように開発を進める。
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2.6 境界層1

2.6.1 はじめに
大気中には大小さまざまなスケールの渦の運動によっ
て構成される乱流が存在し、運動量、熱、水蒸気等を輸
送している。地表面に隣接した大気最下層の領域（大
気境界層）において、乱流は地面が受けた日射のエネ
ルギーを自由大気中へと運び、その運動を駆動してい
る。乱流輸送は境界層や自由大気の構造に影響を与え
ている他、海面を通じた水蒸気の輸送は積雲対流の励
起や台風の発達に重要な役割を果たしている。
この渦の集団の運動（乱流）は時空間スケールが小
さく、現業運用される数値予報モデルでは直接解像で
きない。この乱流を何らかの方法でモデル化し、数値
予報モデルの持つ格子平均値の情報から乱流輸送を見
積もることが境界層過程の役割である。
現在気象庁のメソモデル (MSM) で境界層過程とし
て用いている改良 Mellor-Yamada レベル 3 スキーム
(MYNN3; Nakanishi and Niino 2009)は、気象庁非静
力学モデル (JMA-NHM; Saito et al. 2006, 2007) が
MSMとして現業運用されていた 2007年 5月に、それ
まで用いられていた渦拡散モデル (熊谷・斉藤 2004)に
代わって導入された (原 2006; Hara 2007a,b)。後に運用
を開始した JMA-NHMに基づいた局地モデル (LFM;

永戸ほか 2012) にもこのスキームが導入された。
その後、原 (2012a)等の調査により、JMA-NHMに
実装されていたMYNN3（旧MYNN3）はフラックス
の振動により過大な乱流輸送を表現しやすいことが判
明し、境界層過程の見直しが行われた。
LFMでは、数値予報モデルの asuca(気象庁予報部

2014)への更新に伴い、計算安定性向上のための様々な
改良を施した境界層過程（計算安定化版MYNN3）を
開発して asucaの物理過程2 に実装し、旧MYNN3に
見られた問題点を改善した (原 2015)。
一方、当時 JMA-NHM に基づくモデルであった

MSM ではこの計算安定化版 MYNN3 を導入できず、
境界層過程をより簡略化した（その代わりにフラック
スの振動が発生しない）スキームであるレベル 2.5モ
デル (MYNN2.5) に変更することでこの問題点に対処
した (原 2015)。
2017年 2月にはMSMの数値予報モデルも asucaに
更新され、この時、計算安定化版MYNN3を用いた方
がMYNN2.5 3 を用いるよりも降水、気温予測等の精度
が改善することが確認されたため、境界層過程を LFM

と同じ計算安定化版MYNN3に変更した (原 2017)。図
2.6.1に、現在のMSMにおいて計算安定化版MYNN3

1 西本 秀祐
2 物理過程ライブラリ (原 2012d)のこと。
3 JMA-NHMに実装されていたものと詳細な仕様は異なる
が、MYNN2.5は物理過程ライブラリにも実装されており、
asucaでも利用することができる。

とMYNN2.5を用いた場合の冬期間の気温、ジオポテ
ンシャル高度の対ゾンデRMSEの差を示す。MYNN3

を用いた結果では対流圏下層の気温が平均的に上昇す
る傾向が見られ、MSMの持つ低温バイアスを打ち消
す形で気温の対ゾンデ誤差は小さくなる。また大気の
成層状態の変化を通じて上層の高度場にも影響を与え、
バイアスを打ち消す形でジオポテンシャル高度の誤差
を縮小する4。このようにMSMにおいて、計算安定化
版MYNN3を用いた結果では、MYNN2.5を用いた結
果よりも統計的なスコアが改善する。
LES (Large Eddy Simulation) 5 等と比較した計算
安定化版MYNN3の基本的な性能や課題については原
(2012a,b,c)で詳しく調べられているためこちらを参照
いただきたい。また渦拡散モデルと比較した旧MYNN3

の性能については原・永戸 (2008)を、旧MYNN3と
比較した計算安定化版 MYNN3 の性能については原
(2015)を参照いただきたい。
本節では現在MSMで境界層過程に用いている計算
安定化版MYNN3の独自実装について、旧MYNN3と
の違いを示しつつ、その概要を説明する。
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図 2.6.1 冬期間 66 日の 00, 12 UTC 初期値の予報に
ついて検証した MSM の FT=12 の対ゾンデ誤差の差
(MYNN3−MYNN2.5)。縦軸は高度 [hPa]。左図、右図は
それぞれ気温 [K]、ジオポテンシャル高度 [m] の RMSE
の差を表す。またエラーバーはブートストラップ法で推定
した 95%信頼区間を表す。

2.6.2 乱流フラックス
物理量 ϕを

ϕ = ϕ+ ϕ′ (2.6.1)

のように格子平均値 ϕと乱流による格子平均値からの
変動 ϕ′の和で表した場合、乱流輸送による ϕの格子平
均値の時間変化率は

∂ϕ

∂t
= − ∂

∂z
w′ϕ′ (2.6.2)

4 その他に地上気温、地上比湿の誤差等も減少する。また夏
期間についても同様である。
5 高解像度で実行する乱流を扱う数値シミュレーション手法
の一種。乱流を構成する渦のうち、比較的スケールの大きい
渦については格子平均で直接解像し、それよりも小さいス
ケールの渦はサブグリッド効果としてパラメタライズする。
境界層過程のリファレンスとして用いられることが多い。
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のように表すことができる。ただし、wは鉛直風速で
ある。右辺のw′ϕ′が乱流による輸送量（乱流フラック
ス）であり、変動成分の 2次のモーメント6の形で表さ
れる。
MYNN3はw′ϕ′のような 2次モーメントの時間発展
を陽に計算するRANS 7 モデルの一種である。MYNN3

の予測した 2次モーメントを用いて (2.6.2)式を計算す
ることにより、乱流輸送による格子平均値の時間変化
率を計算することができる。

2.6.3 MYNN3の方程式
MYNN3は 4つの 2次モーメント q2, θ′2l , q

′2
w , θ′lq

′
wの

予報方程式と、乱流輸送計算に必要な 4つの 2次モーメ
ント w′θ′l, w

′q′w, u
′w′, v′w′ の診断式から構成される。

ただし u, vは水平風速を表す。q2は乱流エネルギーの
2倍を表す量で q2 = u′2 + v′2 +w′2と表される。また
θl, qwは熱、水蒸気の乱流輸送を計算するために扱って
いる液水温位、総水混合比と呼ばれる変数でそれぞれ
次の式で表される。

θl = θ − Lv

Cp

θ

T
qc −

Ls

Cp

θ

T
qi (2.6.3)

qw = qv + qc + qi = qv + ql (ql = qc + qi) (2.6.4)

ただし、Lv, Lsは蒸発、昇華に伴う潜熱、Cpは定圧比
熱、T は絶対温度、qv, qc, qiは水蒸気、雲水、雲氷の
混合比である。
乱流フラックスw′θ′l, w

′q′w, u
′w′, v′w′は u, v, θl, qw

等の 1次モーメント（以後、平均量と呼ぶ）とMYNN3

の予報変数である q2, θ′2l , q
′2
w , θ′lq

′
w から診断される。

従ってMYNN3では予報方程式を積分して q2, θ′2l , q
′2
w ,

θ′lq
′
w の時間発展を計算しつつ、診断式から最終的な出

力である乱流フラックスを計算している。

(1) 2次モーメントの予報方程式
q2, θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
w の予報方程式はそれぞれ次のように

表される。

∂q2

∂t
= −u∂q

2

∂x
− v

∂q2

∂y
− w

∂q2

∂z
I

+
∂

∂z

(
Kq

∂q2

∂z

)
II

− 2q

B1ℓ
q2

III

− 2

(
u′w′ ∂u

∂z
+ v′w′ ∂v

∂z

)
+ 2

g

Θ0
w′θ′v

IV

(2.6.5)

6 変動量の n 個の積の期待値（相関）を n 次のモーメント
と呼ぶ。ただし、1次のモーメントは平均量のことを指すも
のとする。
7 乱流を定量的に取り扱うための手法の一種。Navier-Stokes
方程式から ϕ, w′ϕ′ 等のモーメントの時間発展を記述する方
程式を導出し、その方程式を解くことによりモーメントの時
間発展を予測する。導出した方程式系には必ず未知の項が現
れて方程式は閉じないため、クロージャー関係を仮定してパ
ラメタライズする必要がある。

∂θ′2l
∂t

= −u
∂θ′2l
∂x

− v
∂θ′2l
∂y

− w
∂θ′2l
∂z

I

+
∂

∂z

(
Kθl

∂θ′2l
∂z

)
II

− 2q

B2ℓ
θ′2l

III

− 2w′θ′l
∂θl
∂z

IV

(2.6.6)

∂q′2w
∂t

= −u∂q
′2
w

∂x
− v

∂q′2w
∂y

− w
∂q′2w
∂z

I

+
∂

∂z

(
Kqw

∂q′2w
∂z

)
II

− 2q

B2ℓ
q′2w

III

− 2w′q′w
∂qw
∂z

IV

(2.6.7)

∂θ′lq
′
w

∂t
= −u

∂θ′lq
′
w

∂x
− v

∂θ′lq
′
w

∂y
− w

∂θ′lq
′
w

∂z
I

+
∂

∂z

(
Kθq

∂θ′lq
′
w

∂z

)
II

− 2q

B2ℓ
θ′lq

′
w

III

−
(
w′θ′l

∂qw
∂z

+ w′q′w
∂θl
∂z

)
IV

(2.6.8)

ただし、gは重力加速度、Θ0は温位の参照値、qは予報
変数 q2 の平方根である。また B1, B2 はクロージャー
定数と呼ばれる定数である。ℓは乱流中の渦の代表的な
長さスケールを表すMaster Lengthと呼ばれる量で、
高度や qの分布、地表面、大気の安定度等から診断的
に計算している。Kq,Kθl ,Kqw

,Kθqは、後述する運動
量についての安定度関数 SM2.5 を用いて

Kq = 3qℓSM2.5, Kθl = Kqw
= Kθq = qℓSM2.5

(2.6.9)

のように与えている。(2.6.5)式に現れる w′θ′v は、鉛
直速度と仮温位の相関を表す 2次モーメントである。
θv を含んだ 2 次モーメントの計算では、Mellor and

Yamada (1982)に基づき、液水温位、総水混合比のゆ
らぎ (θ′l, q

′
w) によって、格子内で部分的に凝結が起こ

る効果（第 2.4.2項参照）を考慮している。w′θ′v は次
の式で表される。

w′θ′v = βθw′θ′l + βqw′q′w (2.6.10)

βθ, βqは θl, qw や ql（格子内の部分的な凝結を考慮し
た雲水、雲氷の混合比）等の関数である。
(2.6.5)∼(2.6.8)式に下線で示したように、各予報方
程式の右辺は

• I 移流項（平均流による 3次元移流を表す項）
• II 拡散項（鉛直方向の拡散を表す項）
• III散逸項（シンクの役割を果たす項）
• IV生成項（ソースまたはシンクの役割を果たす項）

と呼ばれる項から構成される。これら 4つの予報方程
式を時間積分することによって q2, θ′2l , q

′2
w , θ′lq

′
w の時

間発展を計算している。
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(2) 乱流フラックスの診断式
乱流フラックス u′w′, v′w′, w′θ′l, w

′q′w は次のように
診断的に計算される。

u′w′ = −qℓSM2.5
∂u

∂z
(A)

−qℓΓu

(B)

(2.6.11)

v′w′ = −qℓSM2.5
∂v

∂z
(A)

−qℓΓv

(B)

(2.6.12)

w′θ′l = −qℓSH2.5
∂θl
∂z

(A)

−qℓΓθ

(B)

(2.6.13)

w′q′w = −qℓSH2.5
∂qw
∂z

(A)

−qℓΓq

(B)

(2.6.14)

式中で (A) と記した項は MYNN2.5 において求まる
フラックスを表し、 (B) と記した項はMYNN2.5から
MYNN3に変わった際に加わるフラックスの補正を表
す。SM2.5, SH2.5 は平均量と q2 の関数であり安定度関
数と呼ばれる。
SM2.5, SH2.5 は常に正の値を取り (Helfand and

Labraga 1988)、q, ℓも正の値を取る変数である。その
ため (A) 項の符号は平均量の勾配と常に逆符号にな
り、平均量を、その値が大きい高度から小さい高度に
向かって輸送するフラックス（勾配輸送）を表現する。
この項は勾配項と呼ばれる。勾配項による平均量の時
間変化率を表す式は

∂u

∂t
=

∂

∂z

(
qℓSM2.5

∂u

∂z

)
(2.6.15)

のように平均量についての拡散方程式の形で表される。
(B) 項において Γu,Γv,Γθ,Γq はそれぞれ

Γu = −EM

(
ℓ

q2
g

Θ0

)2 (
θ′2v − θ′2v 2.5

) ∂u
∂z

(2.6.16)

Γv = −EM

(
ℓ

q2
g

Θ0

)2 (
θ′2v − θ′2v 2.5

) ∂v
∂z

(2.6.17)

Γθ = −EH
1

q2
g

Θ0

(
θ′lθ

′
v − θ′lθ

′
v2.5

)
(2.6.18)

Γq = −EH
1

q2
g

Θ0

(
q′wθ

′
v − q′wθ

′
v2.5

)
(2.6.19)

のように表される。EM, EHはSM2.5, SH2.5と同様、平

均量と q2の関数であり、これらも常に正の値を取る8。
8 Nakanishi and Niino (2009)の (47), (48)式において、D′

は正の値を取ることが保証されている (Helfand and Labraga
1988)。これより EM > 0は簡単に示すことができる。また
GH の定義式 (40) に現れる q2 には Helfand and Labraga
(1988) によって下限値が定められており GH には上限値が
存在する。このことを考慮することにより EH > 0も示すこ
とができる。なおこの証明は気象研究所の北村祐二氏よりご
教授頂いた。

θ′2v , θ
′
lθ

′
v, q

′
wθ

′
v はそれぞれ

θ′2v = β2
θθ

′2
l + 2βθβqθ′lq

′
w + β2

qq
′2
w (2.6.20)

θ′lθ
′
v = βθθ′2l + βqθ′lq

′
w (2.6.21)

q′wθ
′
v = βθθ′lq

′
w + βqq′2w (2.6.22)

と表される。
θ′2v 2.5, θ

′
lθ

′
v2.5

, q′wθ
′
v2.5はMYNN2.5において求まる

θ′2v , θ
′
lθ

′
v, q

′
wθ

′
v の値を表す。MYNN2.5 では θ′2l , q

′2
w ,

θ′lq
′
w の値 (θ′2l 2.5

, q′2w 2.5, θ
′
lq

′
w2.5

) は平均量と q2 から
診断的に計算される。θ′2v 2.5, θ

′
lθ

′
v2.5

, q′wθ
′
v2.5 は θ′2l 2.5

,

q′2w 2.5, θ
′
lq

′
w2.5

を用いて (2.6.20)∼(2.6.22) 式と同様の
計算を行うことにより求めることができる。
Γu,Γv,Γθ,Γq の符号は

(
θ′2v − θ′2v 2.5

)
等の符号、つ

まりMYNN3で予報した 2次モーメントとMYNN2.5

で診断した 2次モーメントの大小関係に依存している。
従って、(A) 項とは異なり、(B) 項は勾配輸送を表現
する場合もあれば、その逆向きの輸送を表現する場合
もある。この項は逆勾配項と呼ばれる。

2.6.4 計算安定化版MYNN3の独自実装

(1) 予報方程式の時間離散化
この項では 2 次モーメントの予報方程式 (2.6.5)∼

(2.6.8)を、MSM内で実際にどのように計算している
のかを説明する。

移流項とそれ以外の項の分離

2次モーメントの予報方程式には平均流による 3次
元の移流を計算する項（移流項）が存在する。しかし境
界層過程を含めたMSMの物理過程は全て鉛直 1次元
で実装されており (原 2012d)、水平方向に隣り合う格
子の情報が必要となる水平移流は、仕様の都合上、境
界層過程内で計算することはできない。そのため移流
項以外による 2次モーメントの時間変化率は境界層過
程内で計算し、移流項による時間変化率は力学過程で
計算するという方法を取っている。MSMの時間積分
のループ内において、境界層過程の計算は力学過程の
計算よりも前に行われる (原 2014)。そのため 2次モー
メントの最終的な時間変化は、境界層過程で移流項以
外による時間変化率（仮の時間変化率）を計算し、力
学過程でこの時間変化率を加えながら移流を計算する
ことによって求めている。

θ′2l , q
′2
w , θ

′
lq

′
w の時間発展の計算

移流項を除いた項による時間発展の計算では、積分
を安定に行うためインプリシットに時間離散化を行っ
ており、(2.6.5)∼(2.6.8)式の右辺に現れる予報変数に
は未来値を用いている。
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各予報方程式において、拡散項、散逸項は予報変
数に比例する。また生成項においても、フラックス
w′θ′l, w

′q′w が

w′θ′l = −qℓSM2.5
∂θl
∂z

− qℓΓθ(
Γθ = −EH

1

q2
g

Θ0

{
βθ

(
θ′2l − θ′2l 2.5

)
+βq

(
θ′lq

′
w − θ′lq

′
w2.5

)})
w′q′w = −qℓSM2.5

∂θl
∂z

− qℓΓq(
Γq = −EH

1

q2
g

Θ0

{
βθ

(
θ′lq

′
w − θ′lq

′
w2.5

)
+βq

(
q′2w − q′2w 2.5

)})
と表されることから、予報変数 θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
w に比例す

る項が存在する。従って (2.6.6)∼(2.6.8)式は次の形で
書き表すことができる。

∂

∂t

 θ′2l
q′2w
θ′lq

′
w

 =
∂

∂z

(
K
∂

∂z

) θ′2l
q′2w
θ′lq

′
w

− 2q

B2ℓ

 θ′2l
q′2w
θ′lq

′
w



+

 Tθ 0 ptc

0 Qq pqc

pct pcq Cc


 θ′2l

q′2w
θ′lq

′
w

+

 Rθ

Rq

Rc

 (2.6.23)

ただし、

K = Kθl = Kqw
= Kθq = qℓSM2.5

Tθ = −EH
2ℓ

q

g

Θ0
βθ
∂θl
∂z

Qq = −EH
2ℓ

q

g

Θ0
βq
∂qw
∂z

Cc = −EH
2ℓ

q

g

Θ0

(
βθ
∂θl
∂z

+ βq
∂qw
∂z

)
=

1

2
(Tθ +Qq)

ptc = −EH
2ℓ

q

g

Θ0
βq
∂θl
∂z

pqc = −EH
2ℓ

q

g

Θ0
βθ
∂qw
∂z

pct =
1

2
pqc

pcq =
1

2
ptc

Rθ = 2qℓSH2.5

(
∂θl
∂z

)2

+ EH
2ℓ

q

g

Θ0

∂θl
∂z

θ′lθ
′
v2.5

Rq = 2qℓSH2.5

(
∂qw
∂z

)2

+ EH
2ℓ

q

g

Θ0

∂qw
∂z

q′wθ
′
v2.5

Rc = 2qℓSH2.5
∂θl
∂z

∂qw
∂z

+EH
ℓ

q

g

Θ0

(
∂qw
∂z

θ′lθ
′
v2.5

+
∂θl
∂z

q′wθ
′
v2.5

)
である。各予報方程式には、自分自身に比例する項に
加えて、逆勾配項を通じて自分以外の予報変数に比例
する項が存在する（例えば θ′2l の予報方程式の右辺に
は θ′lq

′
w に比例する項が存在する）。p

tc, pqc, pct, pcq は
このような異なる予報変数同士の相関を表している。
旧MYNN3では、(2.6.23)式は右辺第 1項、第 2項
の θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
w として未来値を用いてインプリシット

に時間離散化し、相関項を含む右辺第 3項は現在値を
用いてエクスプリシットに離散化していた。このよう
な離散化のもとでは、θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
wの時間変化率を求め

る方程式はそれぞれ 3重対角行列によって表される連
立方程式になり、前進消去、後退代入による簡単な行
列計算によって時間変化率を計算することができる。
一方で、この時間離散化方法では 2次モーメントの
振動が発生して安定に計算を行えない場合があった (原
2012a)。そのため計算安定化版MYNN3ではより計算
安定性を重視し

1

∆t


θ′2l

*
− θ′2l

q′2w
*
− q′2w

θ′lq
′
w

*
− θ′lq

′
w



=
∂

∂z

(
K
∂

∂z

)
θ′2l

*

q′2w
*

θ′lq
′
w

*

− 2q

B2ℓ


θ′2l

*

q′2w
*

θ′lq
′
w

*



+

 Tθ 0 ptc

0 Qq pqc

pct pcq Cc




θ′2l
*

q′2w
*

θ′lq
′
w

*

+

 Rθ

Rq

Rc


(2.6.24)

のように (2.6.23)式の右辺第 3項についてもインプリ
シットに時間離散化を行っている。ただし、上付き添
字 * の付いた量は未来値を表している。
(2.6.24)式の右辺には q2

*に比例する項は存在しない

ため、q2*についての方程式と θ′2l
*
, q′2w

*
, θ′lq

′
w

*
につい

ての方程式は独立に解くことができる。一方で、相関

項をインプリシットに扱ったため、θ′2l
*
, q′2w

*
, θ′lq

′
w

*
に

ついての方程式はそれぞれ独立に解くことができず、3

つの 2次モーメントの方程式を連立して解く必要があ
る。(2.6.24)式において拡散項を空間離散化すること

により、θ′2l
*
, q′2w

*
, θ′lq

′
w

*
を求める方程式は最終的に次

のようになる。
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

bt1 ct1 ptc1
at2 bt2 ct2 ptc2

at3 bt3 ct3
. . .

. . .
. . .

atn btn ptcn
bq1 cq1 pqc1
aq2 bq2 cq2 pqc2

aq3 bq3 cq3
. . .

. . .
. . .

aqn bqn pqcn
pct1 pcq1 bc1 cc1

pct2 pcq2 ac2 bc2 cc2
. . .

. . . ac3 bc3 cc3
. . .

. . .
. . .

pctn pcqn acn bcn





θ′2l
*

1

θ′2l
*

2
...
...

θ′2l
*

n

q′2w
*
1

q′2w
*
2
...
...

q′2w
*
n

θ′lq
′
w

*

1

θ′lq
′
w

*

2
...
...

θ′lq
′
w

*

n



=



qt1
qt2
...
...

qtn
qq1
qq2
...
...

qqn
qc1
qc2
...
...

qcn


(2.6.25)

ただし、下付き添字 (1, 2, · · · , n)は鉛直層番号を表す
（nは鉛直層数）。また

atk = aqk = ack = −
Kk− 1

2

∆zk∆zk− 1
2

∆t

ctk = cqk = cck = −
Kk+ 1

2

∆zk∆zk+ 1
2

∆t

btk = 1− atk − ctk +

(
2q

B2ℓ
− Tθ

)
∆t

bqk = 1− aqk − cqk +

(
2q

B2ℓ
−Qq

)
∆t

bck = 1− ack − cck +

(
2q

B2ℓ
− Cc

)
∆t

qt = θ′2l +Rθ∆t

qq = q′2w +Rq∆t

qc = θ′lq
′
w +Rc∆t

であり、∆zは鉛直層間隔を表す。(2.6.25)式を解く際
に現れる行列は 3n× 3nの巨大な帯状行列であり、相
関項が存在するため 3重対角行列にはならない。直接
法による計算では計算量がO(n3)に比例し、非常に計
算コストが大きいため、反復法によって解を計算して
いる9。反復法には様々な手法を試して最も計算効率の
良かった、前処理に 2階の ILU分解を用いた双共役傾
斜安定化法（Bi-CGSTAB法）10 を採用している。ま
9 また非対称行列であるため、非対称行列も含めて計算可能
な方法を用いる必要がある。

10 Saad (2003)等を参照。

た Bi-CGSTAB法で指定の反復回数内に解が十分に収
束しなかった場合には直接法である LU分解法によっ
て解を計算している。
(2.6.24)式のような時間離散化を採用することによっ
て 2次モーメントの計算安定性は大幅に向上した。そ
の効果については原 (2012a)の図 3.3.4、図 3.3.5を参
照いただきたい。

q2 の時間発展の計算

q2の予報方程式においても、(2.6.5)式の右辺に現れ
る予報変数には未来値を用いている。生成項において、
フラックス u′w′, v′w′, w′θ′v には θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
w に比例す

る項が存在するため、これらの計算には θ′2l , q
′2
w , θ

′
lq

′
wの

未来値を用いる。前述の通り (2.6.24)式は q2の予報方
程式とは独立に解くことができるため、先に (2.6.24)

式を解いて未来値 θ′2l
*
, q′2w

*
, θ′lq

′
w

*
を計算しておけば、

この未来値を用いて q2の予報方程式を解くことができ
る。時間離散化を行った q2 の予報方程式は

q2
* − q2

∆t
=

∂

∂z

(
Kq

∂q2
*

∂z

)
− 2q

B1ℓ
q2

*
+Pk (2.6.26)

のように表される。ただし、

Pk = 2q2
q

ℓ
(SM2.5GM + SH2.5GH)

+
2ℓ

q

(
g

Θ0

)2

(EMGM + EH)

(
θ′2v

*
− θ′2v 2.5

)

GM =
ℓ2

q2

{(
∂u

∂z

)2

+

(
∂v

∂z

)2
}
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GH = − ℓ
2

q2
g

Θ0

{
βθ
∂θl
∂z

+ βq
∂qw
∂z

}

θ′2v
*
= β2

θθ
′2
l

*
+ 2βθβqθ′lq

′
w

*
+ β2

qq
′2
w

*

である。この方程式の拡散項を空間離散化して q2
*
k(k =

1, 2, · · · , n)についての方程式を導くと、式中に現れる
行列は n×nの 3重対角行列となる。従って前進消去、
後退代入によって解を求めることができる。

(2) 逆勾配項の補正による計算安定性の確保
前述のように、2次モーメント予報方程式では右辺
の予報変数に比例する項を全てインプリシットに時間
離散化しており、2次モーメントの計算安定性を確保
している。しかし特定の条件下では、生成項中の逆勾
配項に起因する項によって θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
w が指数関数的

な成長を起こし、時間離散化の方法に関わらず計算が
不安定になる場合がある。そこで、指数関数的な成長
が予想される場合には、1より小さいファクターを逆
勾配項にかけることによって逆勾配項による急激な 2

次モーメントの成長を抑えている。
(2.6.24) 式において Rθ, Rq, Rc および相関項を
除いた項による θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
w の時間変化を考える。

Rθ, Rq, Rc, p
tc, pqc, pct, pcqを0とし、簡単のため拡散係

数、散逸項の比例係数が定数であると仮定して (2.6.24)

式を z 方向にフーリエ変換すると θ′2l , q
′2
w , θ

′
lq

′
w につい

ての方程式は

θ̃′2l
*
=

{
1 +

(
Km2 +

2q

B2ℓ
− Tθ

)
∆t

}−1

θ̃′2l (2.6.27)

q̃′2w
*
=

{
1 +

(
Km2 +

2q

B2ℓ
−Qq

)
∆t

}−1

q̃′2w (2.6.28)

θ̃′lq
′
w

*
=

{
1 +

(
Km2 +

2q

B2ℓ
− Cc

)
∆t

}−1

θ̃′lq
′
w (2.6.29)

のようになる。ただし θ̃′2l , q̃
′2
w , θ̃

′
lq

′
w は θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
w の

フーリエ変換であり、mは鉛直波数を表す。これらの
方程式が安定に積分できるためには、

Km2 +
2q

B2ℓ
≧ Tθ (2.6.30)

Km2 +
2q

B2ℓ
≧ Qq (2.6.31)

Km2 +
2q

B2ℓ
≧ Cc (2.6.32)

という条件を満たす必要があり、この条件を破る場合11

には 2次モーメントの指数関数的な成長が発生する。

11 Tθ, Qq, Cc の定義式において EH は正の値を取る係数であ
るため、βθ(∂θl/∂z), βq(∂qw/∂z)が大きな負の値になる場合
にこの条件を破る。日中の混合層の下部では温位や水蒸気勾
配が負になり、この条件を破りやすい。

そこで (2.6.30)式が満たされない場合には、液水温
位フラックスの逆勾配項 (Γθ) に対してファクター

Fθ =
Km2 + 2q

B2ℓ

Tθ
(2.6.33)

をかけて値を小さくするという補正を行う。この補正
により、(2.6.23)式中の Tθ および Γθ に由来する相関
項が Fθ 倍になり、(2.6.30)式を満たすようになる。
同様の操作を Fqについても行う。(2.6.31)式が満た
されない場合には、総水混合比フラックスの逆勾配項
(Γq) に対してファクター

Fq =
Km2 + 2q

B2ℓ

Qq
(2.6.34)

をかけて (2.6.31)式を満たすように補正する。
Cc には、Γθ に由来する成分と Γq に由来する成分
の両方が存在する。上記の補正を行った後の Γθ,Γq が
(2.6.32)式を満たしていない場合には、ファクター

Fc =
Km2 + 2q

B2ℓ

Cθ
(2.6.35)

を Γθ,Γq の両方にかけて (2.6.32)式を満たすように補
正している。
補正に用いる波数mは鉛直層間隔∆zを用いて

m =
2πS

∆z
(2.6.36)

のようにパラメタライズしている。S の値は実験から
経験的に決めており、安定に計算が行える最大12 の S

であった S = 0.225を採用している。

(3) 最下層の生成項
q2 の生成項 Pk は

Pk = −2

(
u′w′ ∂u

∂z
+ v′w′ ∂v

∂z

)
+2

g

Θ0
w′θ′v (2.6.37)

のように表される。大気最下層における Pk の値には
Monin-Obukhov の相似則から導かれる値を用いてい
る。カルマン定数 κ、Monin-Obukhovの長さ LMOで
規格化した高度 ζ、摩擦速度 u∗ を用いて Pk は

Pk =
2u3∗
κz

[ϕm(ζ)− ζ] (2.6.38)

と表される。ただし ϕm は第 2.7節で説明した普遍関
数である。また ζには 2という上限値を設定している。
詳細については原・永戸 (2008)に詳しく書かれている
ためここでは省略する。

12 mが大きいほど、逆勾配項の補正は適用されにくくなり、
MYNN3が本来表現するフラックスが計算に用いられるよう
になるが、同時に計算安定性が悪化する。
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(4) 2次モーメントの初期値の与え方
MYNN3の予報変数である q2, θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
wの初期値

には、平均量の初期値から診断的に求めた値を用いて
いる。
旧MYNN3ではレベル 2スキーム (MYNN2) の繰
り返し計算によって初期値を計算していた。MYNN2

では、q2, θ′2l , q
′2
w , θ′lq

′
w の予報方程式 (2.6.5)∼(2.6.8)

式において、生成項と散逸項が釣り合った平衡状態を
仮定し、これらの 2次モーメントを平均量から診断的
に計算する。例えば q2 の診断式は (2.6.5)式で定常状
態を仮定し、移流項、拡散項による寄与を無視した式
であり、次のように表される。

0 = − 2q

B1ℓ
q2 + 2qℓSM2

{(
∂u

∂z

)2

+

(
∂v

∂z

)2
}

−2qℓ
g

Θ0
SH2

(
βθ
∂θl
∂z

+ βq
∂qw
∂z

)
(2.6.39)

ただし SM2, SH2 はMYNN2における安定度関数であ
り、平均量のみの関数である。一方で予報方程式から
省略した拡散項の寄与が無視できず、(2.6.39)式から
非常に大きな（非現実的な大きさの）乱流エネルギー
が計算される場合がある。このような大きな乱流エネ
ルギーは予報初期の計算安定性に影響を与えることが
懸念される。また原・永戸 (2008)に述べられているよ
うに、MYNN2で診断した q2, θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
wの初期値は

MYNN3においてバランスの取れる 2次モーメントの
値と異なっているため、予報初期で 2次モーメントが
大きく変動する現象が発生する。
計算安定化版MYNN3では、この問題点を改善して
おり、2次モーメントの初期値は予報方程式中の生成
項、散逸項に加えて拡散項のバランスを考慮した次の
診断式から計算している。

0 =
∂

∂z

(
3qℓSM2

∂q2

∂z

)
− 2q

B1ℓ
q2

+2qℓSM2

{(
∂u

∂z

)2

+

(
∂v

∂z

)2
}

−2qℓ
g

Θ0
SH2

(
βθ
∂θl
∂z

+ βq
∂qw
∂z

)
(2.6.40)

0 =
∂

∂z

(
qℓSM2

∂θ′2l
∂z

)
− 2q

B2ℓ
θ′2l +2qℓSH2

(
∂θl
∂z

)2

(2.6.41)

0 =
∂

∂z

(
qℓSM2

∂q′2w
∂z

)
− 2q

B2ℓ
q′2w +2qℓSH2

(
∂qw
∂z

)2

(2.6.42)

0 =
∂

∂z

(
qℓSM2

∂θ′lq
′
w

∂z

)
− 2q

B2ℓ
θ′lq

′
w+2qℓSH2

∂θl
∂z

∂qw
∂z

(2.6.43)

(2.6.40)∼(2.6.43) 式の拡散項を空間離散化して
q2k, θ

′2
l k
, q′2w k, θ

′
lq

′
wk

(k = 1, 2, · · · , n)についての方程式
を導くと、式中には n × nの 3重対角行列が現れる。
従って前進消去、後退代入によって解を求めることが
できる。一方、診断式中に現れる q, ℓ は q2 に依存す
る変数であるため、(2.6.40)式を解いて q2の値が更新
されるとこれらの値も更新される。そのため q, ℓの値
を更新しながら (2.6.40)∼(2.6.43)式を繰り返し計算す
ることによって q2, θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
w の初期値を計算して

いる。

(5) 平均量の時間変化率の計算
乱流フラックスによる平均量 ϕの時間変化率は

∂ϕ

∂t
=

∂

∂z

(
qℓSΦ2.5

∂ϕ

∂z

)
+

∂

∂z
(qℓΓϕ) (2.6.44)

のように勾配項と逆勾配項の和で表される。
逆勾配項の大きさは θ′2l , q

′2
w , θ′lq

′
w の大きさに依存す

るため、2次モーメントの時間積分が安定に行えない
場合は、逆勾配項が暴走して平均量の計算安定性にも
悪影響を与える。
旧MYNN3では、平均量 ϕの時間変化率の計算にお
いて、逆勾配項の寄与を S′

Φ = Γϕ/(∂ϕ/∂z)のように
安定度関数で表現し、

ϕ
* − ϕ

∆t
=

∂

∂z

qℓSΦ
∂ϕ

*

∂z

 , (SΦ = SΦ2.5 + S′
Φ)

(2.6.45)

のように逆勾配項の寄与も含めてインプリシットに時
間離散化を行うことで平均量の計算安定性を確保して
いた。一方で S′

Φ は負の値も取りうる量であり、拡散
係数 SΦ(= SΦ2.5 + S′

Φ)は正になることが保証されて
いない。そこで計算安定性を保証するため SΦ が 0以
上になるように逆勾配項に制限値を設けていた (原・永
戸 2008)。しかし、平均量の計算を安定に行える一方
で、この人為的な制限値によって乱流フラックスの振
動が発生し、フラックスの過大評価につながっていた
(原 2012a)。
この点を踏まえ、計算安定化版MYNN3は 2次モー
メントの計算安定性により配慮した実装になっており、
平均量の時間変化率の計算では

ϕ
* − ϕ

∆t
=

∂

∂z

qℓSΦ2.5
∂ϕ

*

∂z

+
∂

∂z
(qℓΓϕ) (2.6.46)

のように勾配項はインプリシットに時間離散化し、逆
勾配項は外力項のようにエクスプリシットに右辺に加
えるという時間離散化を行っている13。(2.6.46)式のよ

13 実際にこの式を解く際には、(2.6.46)式を空間離散化して

得られる ϕ
*
k (k = 1, 2, · · · , n)についての n本の連立方程式

を地表面過程でインプリシットに時間離散化した方程式と連
立する（インプリシット結合; 草開 2012等）。
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うな離散化を行うことによって前述の逆勾配項の制限
値を廃止し、旧MYNN3で見られていた過大なフラッ
クスの問題を解決している。

2.6.5 今後予定しているさらなる計算安定性向上の
ための改良

計算安定化版MYNN3は、第 2.6.4項で説明した様々
な独自実装により、基本的に安定に動作するように作
られている。一方稀ではあるが、大きな風や温位の鉛直
勾配が長時間維持され、大きな乱流統計量が計算され
るような場がMSMで計算された場合には、安定に計算
が行えずにフラックスの振動が発生することがあった。
図 2.6.2 は実際に振動が発生した 2017 年 9 月 2 日
におけるMSMの地上予想図である。黒丸で示した地
点では、台風第 15号の北側で南東風と北風が合流し、
大きな風、温位の鉛直勾配が維持されていた（図略）。
この地点における液水温位フラックスw′θ′l の鉛直プロ
ファイルを図 2.6.3 に示す。高波数の波状のフラック
スの分布が存在することが分かる。このフラックスの
分布は逆勾配項の振動によって振幅を増しながら 1ス
テップ周期で振動する（図略）。
乱流フラックスによる平均量の時間変化率を計算す
る式は (2.6.46)式のように表される。現在のMSMで
は平均量の時間変化率を計算する際の逆勾配項 (Γϕ)は
θ′2l , q

′2
w , θ

′
lq

′
wの現在値からエクスプリシットに計算して

いる。Γϕ を、θ′2l , q
′2
w , θ

′
lq

′
w の現在値ではなく (2.6.24)

式を解いて得られる仮未来値14 θ′2l
*
, q′2w

*
, θ′lq

′
w

*
から

計算することによってこのフラックスの振動はある程
度抑えることができる。詳細については西本 (2019)を
参照いただきたい。

平均量の時間変化率を計算する際の逆勾配項を θ′2l
*
,

q′2w
*
, θ′lq

′
w

*
から計算するように変更し、図 2.6.3と同

じ事例を計算し直した結果を図 2.6.4に示す。この変更
により、フラックスの振動が消え、安定に計算が行え
るようになった。この事例以外の過去に振動が発生し
た事例でも同様に振動を除去できることを確認してい
る。また変更による精度への影響はほとんどなく、振
動が発生していた場所以外ではMYNN3の計算結果に
ほとんど影響を与えないことを確認している。

2.6.6 まとめと今後の課題
本節では現在MSMで境界層過程に用いている計算
安定化版MYNN3について、その実装の概要と今後予
定している改良項目を説明した。
計算安定化版MYNN3では、反復法による複雑な計
算を必要とする代わりに安定に計算できる時間離散化

14 移流による時間変化が加えられていない未来値のため、こ
こではそのように呼んでいる。時間積分ループの中で境界層
過程の後に力学過程の計算を行っているMSMでは、仕様の
都合上（移流による時間変化も加えた）本当の未来値を用い
て逆勾配項を計算することが困難であったため、仮未来値を
用いて計算することにした。

を採用するなど、2次モーメントの計算安定性に配慮
して旧MYNN3から様々な改良がなされている。2次
モーメントの計算安定性が向上したことから、平均量
の時間変化率の計算方法を見直し、逆勾配項の人為的
な制限値を廃止することで旧MYNN3に見られた過大
なフラックスの問題を解決している。また計算安定化
版MYNN3では 2017年 2月の更新以前に用いられて
いたスキームであるMYNN2.5と比較しても統計的な
スコアが改善しており、現在のMSMによる予測精度
の改善に貢献している。
稀に発生する計算不安定に伴うフラックスの振動が
計算安定性上の課題として残っているが、原因は既に
判明しており、第 2.6.5項に述べた改良により解決する
見込みである。
最後に今後の課題である、計算安定化版MYNN3の
予測精度上の課題について説明する。
MSMが抱えている予測精度上の課題の 1つに、冬季
の対流圏下層の低温バイアスがある。冬季の 925 hPa面
における、MSMの気温の対ゾンデ平均誤差を図 2.6.5

に示す。中国南部等の一部の地域を除き、ほとんどの
地点で低温バイアスが見られる。この低温バイアスは
予報時間が進むほど大きくなる。
図 2.6.6 に、中国東北区付近で領域平均した

FT=0∼24における各物理過程と力学過程（移流）に
よる温位の時間変化率の鉛直プロファイルを示す。図
中のTOT（全ての時間変化率を足し合わせた最終的な
時間変化率）を見ると、地上から高度 1300 m付近に
かけて負の値である。これは予報時間が 1日進むと下
層気温が低温側にドリフトする傾向があることを意味
しており、予報時間が進むほど対ゾンデの気温バイア
スが増加することと整合している。
図 2.6.7に日中、夜間それぞれにおける各過程の寄
与を示す。境界層過程は、日中は地上から高度 500 m

付近において大気を温め、高度 500 mから 1300 m付
近では冷却している。また夜間は地上から高度 1000 m

付近までの大気を冷却している。日中、夜間の両方で
境界層過程による寄与は各過程の中で最も大きく、最
終的な気温の時間変化率に大きな影響を与えている。
下層気温のドリフトの原因ははっきりと分かってい
ないが、気温の時間変化率への寄与は日中、夜間どちら
も境界層過程による寄与が最も大きいこと、ドリフトが
境界層過程の寄与する高度である地上から高度 1300 m

付近にかけて見られることから境界層過程が関係して
いる可能性があり、冬季の特に大陸上において、乱流
輸送による冷却が過大評価されていないか、また昇温
が過小評価されていないか今後調査する必要があると
考えている。
またこの問題とは別に、原 (2012b) や原 (2012c)

は、LES と比較した理想実験の結果から計算安定化
版MYNN3の精度上の課題について指摘している。
境界層過程は、地上気象要素や顕著現象の予測精度
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図 2.6.2 2017年 9月 2日 21 UTCを
対象としたMSMの地上予想図。カ
ラー、コンター、矢羽はそれぞれ前
3時間降水量 [mm/3h]、海面更正気
圧 [hPa]、地上風速 [ノット]を表す。

図 2.6.3 w′θ′l [K·m s−1] の鉛直プロ
ファイル（縦軸は高度 [m]）。青、赤、
緑はそれぞれ勾配項、逆勾配項、勾
配項と逆勾配項の和を表す。

図 2.6.4 図 2.6.3と同じ。ただし、平
均量の時間変化率を計算する際の逆
勾配項の計算方法を変更した場合の
結果。

図 2.6.5 冬期間 66日の 00, 12 UTC初期値の予報で検証し
た FT=24、925 hPa面におけるMSMの気温の対ゾンデ
平均誤差 [K]。
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図 2.6.6 左図の青色で塗りつぶした領域について領域平均、
図 2.6.5と同じ初期時刻について期間平均した、各物理過
程、力学過程による温位の FT=0∼24における平均の時間
変化率 [K·day−1]。縦軸は高度 [m]である。図中のラベル
で RS, RL, CN, CL, CU, BL, DYはそれぞれ短波放射、
長波放射、部分凝結、雲微物理、積雲対流、境界層、力学
（移流）を表す。また TOT は全ての時間変化率を足し合
わせた最終的な時間変化率を表す。
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図 2.6.7 図 2.6.6 の右図と同じ。ただし図 2.6.6 の計算を
行った初期時刻の内、00 UTC 初期値の予報についての
み平均している。また左と右の図はそれぞれ FT=0∼6、
FT=12∼18 における平均の時間変化率を表す。従って平
均を取った予報対象時刻はそれぞれ 00 UTC∼06 UTC（日
中）、12 UTC∼18 UTC（夜間）となる。

に大きな影響を与える重要な物理過程である。予測精
度向上に向けて今後も継続的に改良を続けていきたい。
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2.7 地表面過程1

2.7.1 はじめに
地表面は、太陽放射や大気放射、降水などを受け取
る。それらによる熱・水は地表面を構成する森林や農
作物、ビル、積雪、土壌、湖、海などによって貯蓄され
る。また、地表面が放出する長波放射や、地表面付近
の大気の乱れ（乱流）によって、大気に熱や水が供給
される。さらに、地表面の構成物が形作る凹凸は、大
気の運動に対する摩擦効果をもたらし、大気の運動エ
ネルギーを散逸させる。地表面によるこれらの効果は、
大気混合層の形成や放射冷却など大気に対して直接影
響を与える他、それをトリガーとした対流や霧の発生、
下層ジェットの形成などにも間接的に影響を及ぼす。
数値予報モデルにおいて地表面は大気の偏微分予報
方程式を解くための下部境界条件にあたり、地表面と
の熱・水・運動量交換をフラックスの形で大気モデル
に与える。これらのフラックスの大きさは、地表面付
近の大気安定度や地表面温度によって大きく左右され
るため、それらをモデルで適切に予測する必要がある。
また、地表面の状態は多種多様であり、その形状や熱
的特性は空間的に非一様であることから、地表面の多
様性をいかにモデルで表現するかもフラックスの予測
精度を決める重要な要素となる。
MSMおよび LFMの地表面過程では、地表面熱収支
やその多様性を比較的簡便に表現できる平板モデルを
採用している。本節では、まず平板モデルの概要を説
明し、そのあとで大気の下部境界条件である地表面フ
ラックスと平板モデルにおける熱収支について述べる。
最後に、最近の開発状況および今後の開発方針につい
て述べる。モデル化における定式の導出や背景、数値
計算上の工夫点などについては原ほか (2008) や草開
(2012)も併せて参照していただきたい。

2.7.2 平板モデルの概要
平板モデルは、複雑な形状・構成要素を持つ地表面を
単純一様な「平板」として考え、そこでの熱収支を解
くモデルのことである。したがって、平板モデルにお
いては、ある地表面状態がもたらす物理的効果を、熱
収支に関連する様々なパラメータを用いて表現してい
る。また、地表面状態の多様性（非一様性）は、この
パラメータにモデル格子ごとに異なる値を与えること
によって表現している。
MSM および LFM に導入している平板モデル（以
下、SLAB）では、モデル格子内に陸域と海域が混在
する場合に、陸面と海面の熱収支特性の違いを表現す
るため、各格子内の陸域（陸タイル）と海域（海タイ
ル）それぞれについて熱収支およびフラックスを求め

1 草開 浩

る方法（タイリング法）を用いている2。
モデルに与えるパラメータ（以下、地表面パラメー
タ）は以下のとおりである。

• 地表面構造物の体積熱容量 cs

• 地中熱伝達率（熱伝導率と体積熱容量の比）νg
• 地表面アルベド αs

• 粗度（地表面の凹凸の程度を表す長さ）z0m
• 蒸発効率3 βs

陸タイルの地表面パラメータは、国土数値情報4の土
地利用区分と USGS が提供する Global Land Cover

Characteristics (GLCC; Loveland et al. 2000)の植生
区分に基づいて決定している5。陸タイルについては積
雪のあり・なし、海タイルについては海氷のあり・な
しをそれぞれで考慮している。陸タイルに積雪がある
場合や海タイルについては、それぞれの物性に基づい
た地表面パラメータを割り当てている。

2.7.3 地表面フラックス
SLABにおける地表面フラックスは、第 2.7.2項でも
述べたとおり、陸タイル、海タイルそれぞれで計算し
たフラックスをタイル被覆率で平均して各格子の値を
算出する。以下、地表面フラックスの定式化、および
地上での物理量の診断計算方法について説明する。な
お陸、海タイルとも定式化は共通である。

(1) フラックスの定式化
現実大気において、地表面付近には地表面構造物の
影響を強く受ける「接地境界層」と呼ばれる層が存在す
る。この層では、統計的に、乱流フラックスが高度によ
らず一定であるという観測事実（Constant flux layer）
があることから、接地境界層の乱流フラックスと地表面
フラックスが同等であるとしてモデリングする。SLAB
では、接地境界層内の乱流フラックスはバルク法（接
地境界層内のある高度と地表面それぞれにおける物理
量の差に比例した形でフラックスを表現）を用いて計
算している。モデル大気最下層高度 z1の物理量 u1（モ
デル x方向風速）、v1（モデル y 方向風速）、θ1（温
位）、qv1（比湿）とそれらの地表面における値 (us(=0),

vs(=0), θs, qvs) を用いると地表面フラックスは以下の

2 各タイルの地表面フラックスは、海陸比で平均化した上で
大気モデルに渡す。タイリング法は、2015年に LFM、2017
年にMSMにそれぞれ導入した。
3 ここで定義した βs は、(2.7.5)式を用いて土壌体積含水率
に変換し、メソ解析および局地解析の第一推定値を作成する
際の土壌水分量初期値として用いている。SLABで直接この
値を利用することはない。
4 国土交通省国土政策局により提供。
5 具体的には、まず、各土地利用区分、植生区分に応じて、上
記の地表面パラメータを用意する (青柳・清野 2012, 表 12.1
を参照)。そして、各土地利用区分または植生区分別のパラ
メータを、それら区分の面積率で平均することにより、各モ
デル格子の地表面パラメータを算出する。
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ようになる。

u′w′ = −CmUa(u1 − us) (2.7.1a)

v′w′ = −CmUa(v1 − vs) (2.7.1b)

w′θ′ = −ChUa(θ1 − θs) (2.7.1c)

w′q′v = −CqUa(qv1 − qvs) (2.7.1d)

X はX の格子平均値、X ′ はX の平均値からの偏差
を表す（したがって、X = X +X ′）。Cm, Ch, Cq は
それぞれ運動量、顕熱、潜熱フラックスに対するバル
ク係数である（計算方法は (2)で示す）。Ua は、z1 に
おける水平風速に接地境界層内の自由対流に伴う風速
強化の効果を加味し (Kitamura and Ito 2016)、以下の
ように考慮している。

Ua =
√
u21 + v21 + 2CEturb, (2.7.2)

ここで Eturb はモデル大気最下層の乱流エネルギー、
C は定数 (= 2/3)である。Eturbは境界層過程（第 2.6

節）で予測したものを用いる。
qvsは βsと地表面温度 Tsに対する飽和比湿 qsat(Ts)

を用いて以下のようにパラメタライズする。

qvs = (1− βs)qv1 + βsqsat(Ts) (2.7.3)

なお、θs と Ts の関係は、

θs = Ts

(
p0

ps

)Rd/Cp

= TsΠ
−1
s (2.7.4)

である（ps は地上気圧、p0 = 1000 hPa、Rd は乾燥
大気の気体定数、Cp は定圧比熱、Πs は地表面付近の
Exner関数）。陸タイルでは、βs を土壌水分量に関連
付けて以下のように表す。

βs =

wg1/0.3 (wg1 ≤ 0.3)

1 (wg1 > 0.3)
(2.7.5)

wg1 は地表付近の土壌体積含水率である。陸タイルに
積雪がある場合と海タイルでは βs = 1としている。
ここで、モデル大気最下層高度について補足してお
く。地表面が平坦な場合、z1は地表面からの高さを意
味する。一方、地表面が森林などの立体的な構造物で
覆われている場合、それら構造物の平均的な高さより
上空の大気についてのみ、Constant flux layerが仮定
できる。そこで、モデル大気最下層が Constant flux

layerとなるように地表面の高さを嵩上げして考える。
この高さをゼロ面変位 d0 と呼ぶ。したがって、モデ
ル大気最下層の格子間隔を ∆z1 とすると、正確には
z1 = ∆z1 + d0と表す必要があるが、SLABでは d0の
高さを地表面としてモデル化しているため、d0 = 0で
あり、z1 = ∆z1 となる。

(2) バルク係数・安定度関数
バルク係数 (Cm, Ch) は以下のように表す。

Cm(z1) =
κ2[

ln
z1
z0m

− ψm

(
z1
LMO

)
+ ψm

(
z0m
LMO

)]2
≡ κ2

Φ2
m

(2.7.6)

Ch(z1) =
κ2

Φm

[
ln

z1
z0h

− ψh

(
z1
LMO

)
+ ψh

(
z0h
LMO

)]
≡ κ2

ΦmΦh
(2.7.7)

LMOはMonin-Obukhovの長さ、z0m, z0hはそれぞれ
運動量および熱に対する粗度、κ はカルマン定数 (=

0.4)である。ψmと ψhはMoninとObukhovにより提
唱された接地境界層の相似則で用いる普遍勾配関数ϕm,

ϕhを積分したもの6 で、Beljaars and Holtslag (1991)

に従い以下のように与える。

ψm(ζ) =



− b
(
ζ − c

d

)
exp(−dζ)

− aζ − bc

d

(ζ ≥ 0)

π

2
− 2 tan−1 x

+ ln
(1 + x)2(1 + x2)

8

(ζ < 0)

(2.7.9)

ψh(ζ) =



− b
(
ζ − c

d

)
exp(−dζ)

−
(
1 +

2

3
aζ

) 3
2

− bc

d
+ 1

(ζ ≥ 0)

2 ln
1 + x2

2
(ζ < 0)

(2.7.10)

ここで、ζ = z/LMO, a = 1, b = 2/3, c = 5, d =

0.35, x = (1 − 16ζ)1/4 である。Cq について、海タイ
ルの場合は (2.7.7)式の z0h を z0q（水蒸気に対する粗
度）で置き換えて計算する。陸タイル（積雪なし）に
ついては、植生による蒸散量のコントロールを部分的
に考慮している。

Cq =

[
Ua

(
rs +

1

ChUa

)]−1

(2.7.11)

6 ψ と ϕは以下の関係にある。

∂ψ(ζ)

∂ζ
=

1− ϕ(ζ)

ζ
(2.7.8)
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ここで、rsは気孔抵抗で、以下のように日射量 Sに依
存した定式化を用いる：

rs = rs, day +
rs, night

1 +
S

S0

(2.7.12)

（S0 = 1 W m−2, rs, night = 300 s m−1）。なお、rs, day
の値を、4月から 10月は 30 s m−1、11月から 3月は
60 s m−1 としている。
Monin-Obukhovの長さ LMOは以下の関係式で与え
られる。

RiB =
z1
LMO

Φh

Φ2
m

(2.7.13)

ここで、RiB はバルクリチャードソン数で以下のよう
に定義される量である。

RiB =
gz1

θv1 + θvs
2

(θv1 − θvs)

U2
a

(2.7.14)

ここで θv は仮温位 (= θ(1 + cvqv), cv ≈ 0.61) 、g は
重力加速度である。なお、LMOは (2.7.13)式から求め
るが、LMOについての非線形方程式であるため、計算
には工夫が必要となる。SLABでは Newton-Raphson

法と逐次近似法を組み合わせて解く (原ほか 2008)。

(3) 粗度
陸タイルの粗度 (z0m)は第 2.7.2項で説明したとおり
土地利用区分や植生区分に応じて決定する。熱粗度は
Garratt and Francey (1978)が提案する ln(z0m/z0h) =

2 の関係式から、z0h = z0m/7.4 と診断する。また、
z0q = z0hとする。海タイルの粗度については、Beljaars
(1995)に従い、以下の診断式を用いて求める。

z0m = am
ν

u∗
+ aCh

u2∗
g

(2.7.15a)

z0h = ah
ν

u∗
(2.7.15b)

z0q = aq
ν

u∗
(2.7.15c)

ここで、am = 0.11, aCh
= 0.018, ah = 0.40, aq =

0.62, ν は動粘性係数 (= 1.5 × 10−5 m2 s−1) である。
u∗ は摩擦速度で、以下のように定義する。

u∗ =
(
u′w′2 + v′w′2

)1/4
(2.7.16)

2.7.4 平板地表面モデル
第 2.7.3項で述べたように、地表面フラックスを求
めるには地表面温度 Ts と土壌体積含水率 wg1 が必要
となる。これらは地表面状態を表す代表的な物理量で、
SLABでは予報変数として扱う。Tsについては地表面
熱収支式から、wg1 については地中内の輸送方程式か
らそれらの時間発展を予測する。

(1) 地表面熱収支
ここでは、地表面温度 Tsについての予報方程式を考
える。地表面における熱収支関係から Tsの予報方程式
は以下のようになる。

Cs
∂Ts
∂t

= (1− αs)S↓ + L↓ − σT 4
s −H − LE −Gs

(2.7.17)

ここで、Csは単位面積当たりの地表面熱容量、S↓, L↓

は地上下向きの短波放射および長波放射、σは Stefan-

Boltzmann定数 (5.67×10−8 W m−2 K−4)、H は顕熱
フラックス、Lは気化熱、Eは水蒸気フラックス、Gsは
地表面から地中への熱フラックスである。Csは、cs∆zs
と表す。∆zs は地表面が持つ熱慣性を「層間隔」の形
で調整するためのパラメータである7。H と LE は以
下のとおりである。

H = Cpρw′θ′ (2.7.18)

LE = Lρw′q′v (2.7.19)

ここで、ρは地表面付近の大気密度である。地表面ア
ルベド αsについて、陸タイルは土地利用区分および植
生区分に基づいて決定する。陸タイルで積雪がある場
合および海タイルで海氷がある場合はともに αs = 0.6

としている8。海タイルのアルベドについて、直達光に
対するアルベド αs,B は Briegleb et al. (1986)による
以下のパラメタリゼーションで計算する。

αs,B =
0.026

(µ1.7 + 0.065)

+ 0.15(µ− 0.1)(µ− 0.5)(µ− 1.0)

(2.7.20)

µは太陽天頂角の余弦である。散乱光に対するアルベ
ド αs,D は 0.06の定数である。
Gsは、地表面から地中（地面または海氷）への熱伝
導を考える。陸タイルにおける地中熱伝導については
次の項で説明する。
なお、海タイル（海氷なし）の場合は、温度変化率
に対して熱容量が非常に大きいとして、(2.7.17)式の
左辺をゼロとしている。海タイルの Tsは海洋気象情報
室作成の海面水温解析値を用いている。

(2) 地中熱伝導および地中温度予測
上記で説明したように、地表面熱収支式を閉じるに
は Gsを求める必要があり、そのためには地中温度 Tg

が必要となる。SLABでは地中熱伝導方程式を解くこ
とにより、地中温度の時間変化を見積もっている。熱
伝導方程式および地中熱フラックスGは以下のとおり
である。

cg
∂Tg
∂t

= −∂G
∂z

(2.7.21a)

7 MSM, LFMともに 0.5 cmとしている。
8 すすなどによって汚れた場合の積雪アルベドに近い。

81



G = −λg
∂Tg
∂z

(2.7.21b)

ここで、cg は地中の熱容量、λg は地中の熱伝導率で
ある。これらは鉛直方向に一様であると仮定し、熱伝
達率 νg (=λg/cg)の形で定数として与える。
SLABでは、これらの式を鉛直離散化して数値計算
する。MSM・LFMともに地中を 8層9に分割し、各層
の地面温度を予報変数とする。ただし、地中最下層の
温度は気候値を与える。地中熱フラックスは各地中層
の上下境界で定義する。(2.7.21)式を離散化すると、地
中第 k層の温度の時間変化量∆Tg,kと第 k層下端の地
中熱フラックス Gk は以下のようになる。

∆Tg,k

∆t
=



−Gk −Gs

∆zk
k = 1

−Gk −Gk−1

∆zk
2 ≤ k ≤ 7

0 k = 8

(2.7.22)

Gs = νs
Ts − Tg,1

zg,1 −
∆zs
2

(2.7.23a)

Gk = νg
Tg,k − Tg,k+1

∆zg,k +∆zg,k+1

2

(1 ≤ k ≤ 7) (2.7.23b)

なお、∆zg,k は地中第 k層の間隔、zg,1は地中第 1層
下端の深さを表す。

(3) 土壌水分量予測
SLABにおいて土壌水分量はボーエン比（顕熱と潜
熱の比）の大きさを左右するパラメータであり、地表面
温度の日変化を適切に予測するためには、より現実的
な土壌水分量の時間変化を予測することが重要である。
SLABでは、土壌水分量を強制復元法に基づいた定式
で予測している。強制復元法は、土壌を 2層に分割し、
強制力（蒸発や降水による増減）と復元力（表層の土
壌水分量が土壌深部の平均的な値に戻ろうとする）の
二項により時間変化率を見積もる方法である。MSMで
はDeardorff (1978)に従い定式化している。Deardorff

(1978)では、強制項および復元項にかかる係数をある
特定の土壌（Adelanto Loam）でのデータを用いて定
めている。この土壌は日本域の代表的な土壌と比べる
と砂質が多く、土壌水分量変化の時定数が短い傾向が
ある。そのため、MSMでは急激な土壌水分量の変化を
抑制するために予測値に対して上下限値を設けている
(原ほか 2008)。asucaおよび asuca変分法解析システ

9 地表面から各層下端境界までの深さはそれぞれ、1.2 cm,
2.25 cm, 3.93 cm, 6.786 cm, 11.9268 cm, 21.69432 cm,
41.22936 cm, 80.29944 cmである。

ム (asuca-Var) を LFMに導入する際に、土壌水分量
が急激に変化をするという予測特性の影響で、地上観
測を同化した効果が持続しないという課題があった (幾
田 2015)。そこで、Noilhan and Planton (1989)に従
い、様々な土壌特性を考慮できる方法を SLABに実装
し、2015年には局地解析内の 5 km解像度予報、2017

年には LFMに導入した。以下で、新しく導入した土
壌水分量予測手法を説明する。
表層および深層の土壌水分量の予報方程式は以下の
とおりである。

∂wg1

∂t
=

C1

ρwd1
(P − E)− C2

τ
(wg1 − wg,eq) (2.7.24)

∂wg2

∂t
=

1

ρwd2
(P − E) (2.7.25)

ここで、P は降水フラックス [kg m−2 s−1], d1 = 0.1 m,

d2 = 0.5 m, τ = 86400 sである。wg,eq は、平衡状態
における土壌体積含水率で、

wg,eq = wg2 − awsat

(
wg2

wsat

)p
1−( wg2

wsat

)8p


(2.7.26)

と表す（wsat は飽和体積含水率、pは土壌特性に依存
する定数）。C1, C2 は以下のように与える。

C1 =


C1,sat

(
wg1

wsat

)−b/2−1

wg1 ≥ wwilt

C1,max exp

[
−
(wg1 − wmax)

2

2σ2
g

]
wg1 < wwilt

(2.7.27a)

C2 = C2,ref

(
wg2

wsat − wg2 + 0.01

)
(2.7.27b)

wwiltはしおれ点における土壌体積含水率10を表す。非
常に乾いた土壌（wg < wwilt）における C1 の定式は、
Braud et al. (1993)に基づき、土壌内を水蒸気が移動
することによる輸送効果を表現している。(2.7.27)式
内のパラメータ (C1,max, wmax, σg) は Noilhan and

Mahfouf (1996)のとおり、以下のように定める。

C1,max = (1.19wwilt − 5.09)× 10−2Ts

− 1.464wwilt + 17.86 (2.7.28)

wmax = ηwwilt (2.7.29)

η = (−1.815× 10−2Ts + 6.41)wwilt

+ (6.5× 10−3Ts − 1.4) (2.7.30)

σ2
g = −

w2
max

2 ln
0.01

C1,max

(2.7.31)

10 土壌水分量がこれ以下になると植生は根から水分を吸い上
げられなくなる。
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その他のパラメータ（wsat, wwilt, wfc, b, C1,sat, C2,ref ,

a, p）は土壌特性に依存して決まる。Noilhan and

Lacarrére (1995)の経験式を用いて、砂質・粘土質土壌
の割合（fsand[%], fclay[%]）から以下のように求める。

wsat = (−1.08fsand + 494.305)× 10−3 (2.7.32a)

wwilt = 37.1342× 10−3(fclay)
1/2 (2.7.32b)

wfc = 89.0467× 10−3(fclay)
0.3496 (2.7.32c)

b = 0.137fclay + 3.501 (2.7.32d)

C1,sat = (5.58fclay + 84.88)× 10−3 (2.7.32e)

C2,ref = 13.815(fclay)
−0.954 (2.7.32f)

a = 732.42× 10−3(fclay)
−0.539 (2.7.32g)

p = 0.134fclay + 3.4 (2.7.32h)

fsandおよび fclayは、HWSD (Harmonized World Soil

Database; FAO et al. 2012) を用いて決定している。

2.7.5 地上観測高度における物理量診断
asucaでは、地上観測高度における気温、湿度、風
速を接地境界層の相似則に基づくプロファイルを仮定
して診断計算している。これら診断した値はMSMや
LFMの地上予測プロダクトとしている他、実際の地上
観測と比較してモデルの予測精度を検証するためにも
使っている。高度 10 mの風速 (u10m)、高度 1.5 mの
温位 (θ1.5m) および比湿 (qv1.5m) は以下のように診断
する。

u10m =

√
Cm(z1)

Cm(z10m)
u1 (2.7.33)

θ1.5m = θs +
Ch(z1)

Ch(z1.5m)

√
Cm(z1.5m)

Cm(z1)
(θ1 − θs)

(2.7.34)

qv1.5m = qvs +
Cq(z1)

Cq(z1.5m)

√
Cm(z1.5m)

Cm(z1)
(qv1 − qvs)

(2.7.35)

2.7.6 今後の開発について
以下に、asucaにおける地表面過程開発の進捗およ
び今後の開発方針について述べる。

(1) 最近の開発状況について
MSMおよび LFMでは地上気象要素の日変化が小さ
いという誤差特性があり（例えば、佐藤・安斎 2018な
ど）、多面的な検証や開発を進めている。地上気温につ
いては、第 2.4節や第 2.5節で述べたように、過剰な上
層雲量によって地上日射量予測が過小となり、このこ
とが日中の地上気温予測の誤差の一因であることがわ
かっている。現在、雲量診断方法の改良を進めており、
これに合わせて、地表面パラメータの調整も順次実施
していく予定である。地上比湿については、MSMの予
測値は過小であることがわかっており、現在、第 2.7.4

項の (3)で説明した新しい土壌水分量予測方法をMSM

にも導入する方向で開発および検証を行っている。
その他、バルク係数の計算方法について、asucaの空
間離散化手法に最適な定式化への変更も計画している。
asucaでは空間離散化の方法に有限体積法を採用して
おり、各格子点の物理量は各格子境界で囲まれたセル
の平均値を表している。しかし、現状の地表面フラッ
クス定式化においては、最下層格子点値を最下層格子
の中心の値と捉え、相似則に基づくプロファイル（対数
則）を仮定している。そこで、Nishizawa and Kitamura

(2018)に基づき、(2.7.6)式および (2.7.7)式の Φを大
気最下層内で平均化した以下の定式で与えるように改
良を試みている。

Φm = Φm(ζ ′1)−
1

ζ ′1

∫ ζ′
1

ζ0m

ϕm(ζ)dζ (2.7.36a)

Φh = Φh(ζ
′
1)−

1

ζ ′1

∫ ζ′
1

ζ0h

ϕh(ζ)dζ (2.7.36b)

Φq = Φq(ζ
′
1)−

1

ζ ′1

∫ ζ′
1

ζ0q

ϕq(ζ)dζ (2.7.36c)

ここで、ζ ′1 = z′1/LMO, ζ
′
0m = z0m/LMO（添字 h, qに

ついても同様）で、z′1はモデル最下層の上端の高度を
表す。インパクトとしては、バルク係数がこれまでに
比べて大きくなり、地表面フラックスが全体的に増加
した。特に、冬型で大陸からの寒気が日本域に流入す
るような事例で、日本海からの顕熱フラックスが増加
し、MSMが持つ冬季対流圏下層の低温誤差の縮小に
貢献することもわかった。引き続きMSMおよび LFM

への導入に向けて開発を進める方針である。

(2) 今後の地表面過程開発について
SLABでは植生を平板として扱っているため、植生
キャノピーの効果（植生内の放射伝達やキャノピー内
部の乱流による熱輸送など）を直接的に表現すること
はできない。しかし、それらの物理プロセスを表現す
ることは地表面温度の予測精度向上のためには必要不
可欠であり、実際に海外の数値予報センターの陸面モ
デルではこの効果が取り込まれている（例えば、Best

et al. 2011など）。SLABのフレームワークで改良を目
指すには、複数のパラメータ調整を余儀なくされるが、
科学的根拠に乏しい場合が多い。例えば、国土数値情
報の土地利用区分にある「ゴルフ場」に対して SLAB

は地表面パラメータを割り当てているが、ゴルフ場自
体、草原や池、森林など複数の要素で構成されている
ため、特定の熱容量や熱伝導率を科学的に突き詰める
ことは困難である。
数値予報課では、現在のタイリング法の枠組みを維
持したまま、GSMの陸面モデルのようなキャノピー植
生モデルを導入できるよう、SLABとは別のフレーム
ワークでの陸面モデル開発に取り組んでいる。開発は
原ほか (2008)で述べられている「新陸面モデル」を再
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構築するところからスタートした。2015年の段階で、
フレームワークは完成しており、積雪解析の第一推定
値を作成するためにオフラインモデルとしてメソ解析
に導入している (草開 2015)。今後はGSMの陸面モデ
ルの開発成果を取り込むとともに、MSMへの導入に
向けて開発・評価を進める予定である。
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