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第１章 非静力学メソ数値予報モデルの概要

1.1 メソ数値予報モデルの非静力学化1

メソ数値予報は、2001年3月に防災気象情報の高度
化支援を目的に、水平解像度が10kmの静力学近似を
適用したスペクトルモデル(以下、静力学MSM(Meso-
Scale Model)と呼ぶ)により実施が始まり、現在では航
空気象情報の作成にも活用されている。静力学MSM
は短期予報に用いている水平解像度20kmの領域モデ
ル(RSM)の高解像度版であり、静力学近似を用いた支
配方程式だけでなく、降水過程や境界層、地表面過程

など、基本的にRSMと力学過程、物理過程とも同一の
モデルである。

メソ数値予報では、高解像度化による地形や現象の

表現の改善、予報3時間前から1時間間隔で実行する
最適内挿法と物理的初期値化によるウィンドプロファイ

ラデータやレーダー・アメダス解析雨量の同化(プレラ
ン)により、強雨の予測でRSMの精度を上回ることに成
功した(郷田 2001)。また、2002年3月には客観解析手
法を、プレランからメソ4次元変分法(メソ4D-VAR)に変
更した(石川・小泉 2002)。これにより、レーダー・アメダ
ス解析雨量だけでなく衛星データなどの効果的な同化

(例えば佐藤 2003)が可能になり、全般的な降水予測
精度の改善を果たした。検証結果は例えば田中(2002)
に示されているが、改めて過去3年間を振り返ってみよう。
図1.1.1に、メソ数値予報による降水予測の2001年3月
から2004年2月までの検証結果を示す。ここで、検証格
子は10kmで10mm/3hrを閾値とし、12か月平均のスレ
ットスコアを予報時間ごとに示した。図中、2001年は
2001年3月から2002年2月までの結果で、プレランによ
る期間に、2002年と2003年はそれぞれ2002年と2003
年の3月からの1年間の、メソ4D-VARによる期間に対応
する。年々変動があることを考慮しても、後者において

降水予測を大きく改善できていると言える。

しかしながら、大雨による災害の軽減という観点から

考えると予測精度はまだ十分とは言えず、一層の精度

向上が求められている。この要望に応えるために様々な

課題があるが、予報モデルに関しては大きな課題が二

つある。一つは、静力学MSMでは静力学近似を行って
いることにある。静力学近似では、鉛直方向の運動方程

式において、重力と気圧傾度力がバランスしているとす

る。この近似は、水平運動スケールが鉛直運動スケー

ルよりも十分大きい場合によい精度で成り立つ(小倉
1978)。しかし、夏の発達した積乱雲ではこの仮定が成
立しないし、MSMの解像度をさらに高める場合、この近
似はもはや適用できなくなる(加藤 1999)。従って、これ
からの高解像度数値予報には、静力学MSMに代わる、
この近似を除去したモデルが必要となる。
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もう一つの重要な課題は降水過程にある。静力学

MSMでは、降水過程に大規模凝結と積雲対流パラメタ
リゼーション(荒川-シューバート (AS) 法と湿潤対流調
節)を用いている。前者では飽和した格子点で過飽和分
の水蒸気を凝結させて地上降水とする。また後者では

格子間隔よりも小さなスケールの対流が生じることを考

えて、モデル大気が格子スケールで飽和していなくても

降水が生じ、成層を安定化する。どちらの場合も、凝結

した高度よりも低い層での蒸発や、雨水が大気を引きず

る効果(ウォーターローディング、中村 1995)を考慮す
るものの、凝結した水蒸気は基本的には直ちに地上降

水としてモデル大気から除去される。しかし、現実の大

気では凝結した降水が直ちに大気から除去されるわけ

ではない。また大気中には、水蒸気と雨だけでなく、雲

水や雲氷、雪、あられなど様々な水物質が存在し、これ

らが様々な過程(凝結、併合、分裂、落下、融解など)に
よって発生、成長また消滅している。これらの過程は、

降水形成速度や降水効率、潜熱の解放や放射の効果

を通して、降水予測に大きな影響を及ぼす (村上
1999)。大雨の予測精度をこれまで以上に改善するた
めには、これらの過程の精緻化が必要である。

非静力学モデル (以下、NHM(Non-Hydrostatic
Model))は、メソ数値予報のために、数値予報課が気象
研究所と協力して開発を続けてきた新しいメソ数値予報

モデルである。静力学近似を排した方程式系を採用し

た数値モデルの開発は気象研究所で1980年代に始め
られ (Ikawa 1988; Ikawa and Saito 1991)、その後
も、ネスティングへの対応(Saito 1994)や、マップファク
ターの導入、完全圧縮系化(Saito 1997)など、より精密
で現実的なシミュレーションのための開発が気象研究

所で続けられてきた。更に数値予報課との共同により気

象研究所/数値予報課統一非静力学モデル(Saito et

図1.1.1  2001年3月から2004年2月までのメソ数値予報の
降水予測精度。10km格子に対する3時間10mmを閾値
とした平均スレットスコアを示す。ただし、2001年は2001
年3月から2002年2月までの12か月の平均、2002 年、
2003年も同様。
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al., 2001)が開発され、これが現在のNHMのベースと
なっている。NHMでは静力学近似が排除され、また、
降水過程を精密に扱う雲微物理過程が組み込まれて

いる。このような点から、NHMの採用により上記2つの
課題を解決することができると期待される。

水平解像度10kmでの予報には、積雲対流パラメタリ
ゼーションの選択も重要な点である。静力学MSMで用
いられるAS法では、格子内に様々な雲が存在すること
を仮定しており、また雲底を大気境界層上端に固定す

るという特徴がある。これらは中緯度の高解像度予報に

は必ずしも適さないと考えられる。パラメータの調整など

により対処することも可能であろうが、むしろ中緯度帯の

メソスケール予報に適した手法を用いることが望ましい。

そこで、NHMではKain-Fritsch対流パラメタリゼーショ
ン(KF法)を用いることとした。KF法は対流有効位置エ
ネルギー(CAPE)を基礎にした手法で、水平解像度20-
25kmのメソスケールモデル向けに設計された手法であ
る (Kain and Fritsch 1990)。中緯度帯の対流活動に
はCAPEが密接に関係していること、最適化により高解
像度計算にも適することから、NHMでも採用することに
した。

現業予報のために、精度と並んで重要な点は、高速

性と安定性である。特に、NHMの支配方程式系は位
相速度が非常に速い音波を解に含むので計算コストが

大きく、効率的な積分手法が必要である。この積分には

スプリット-イクスプリシット法またはHE-VI法と呼ばれる、
長い時間間隔(Δt)による積分と短い時間間隔(Δτ)に
よる積分を組み合わせた手法を用いている(室井 1998,
Saito et al. 2001)。スプリット-イクスプリシット法で、音
波フィルターを適用して音波を減衰させ、重力波や移

流に関する項をΔτで評価することにより、Δ t は
10km格子で当初は20秒に過ぎなかったが、40秒とす
ることが可能になった(斉藤 2003)。一方、計算時間の

およそ半分を占める雲微物理過程についても、素過程

の簡略化により、精度を保ちつつ高速化を図っている

(山田 2003a)。また、並列計算効率の改善のために、
領域の2次元分割と出力専用ノード機能の組み込みを
行った。

第2章で示されるとおり、降水予測や高度、気温、風
速等の予報で、水平解像度10kmのNHMには静力学
MSMと同程度以上の精度があることが確認され、2004
年9月1日よりNHMを静力学MSMに代えて現業運用し
ている。この現業化は強雨予測などの改善に寄与する

だけでなく、次期NAPSでの高解像度化に向けた改良
や高度な応用プロダクトの開発の基礎となるだろう。

次節で現在のメソ数値予報で用いるNHMの概要を
解説し、第2章では2002年夏と2003年冬について実施
した性能評価試験及び3月末から現業化までに実施し
た試験運用の検証結果を事例解析も交えながら示す。

なお、メソ数値予報業務においては、NHMを、メソ数値
予報のための数値予報モデルという意味で「非静力学

メソ数値予報モデル」または「非静力学MSM」と称する。
このテキストでも以下ではそのように呼称するので注意

願いたい2。

1.2 非静力学MSMの仕様3

前節で述べたこと以外にも、非静力学MSMと静力学
MSMには様々な違いがある(表1.2.1)。以下に、それぞ
れの特徴を簡単に述べる。各過程の詳細は項目ごとに

記した引用文献を、現業化に際しての最近の開発につ

いては藤田ほか(2004)を参照願いたい。また、数値予
報モデルに関する全般的な事柄など適宜萬納寺

(1994)も参照願いたい。

                                                 
2 図表等においては、便宜的に静力学MSMをMSM と、ま
た非静力学MSMを NHMなどと表記する場合がある。
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表1.2.1  静力学MSMと非静力学MSMの仕様

モデル 静力学MSM 非静力学MSM
格子間隔・格子数
モデル地形 GTOPO30、波数切断により約15km相当に平滑化 GTOPO30、約15km相当に平滑化
初期時刻・予報時間

初期値と初期値化 メソ解析、非線形ノーマルモード初期値化
メソ解析、雲物理量の初期化のために前回予報
値を用いる、初期値化なし

境界値
地被状態
支配方程式 プリミティブ方程式系 完全圧縮非静力学方程式系
水平離散化 スペクトル法 格子点法
移流項の計算 変換法 4次フラックス形式、移流補正
鉛直座標 σ-pハイブリッド座標 Z*座標
モデル上端 0 hPa 22060 m(約40hPa)
予報変数(水物質以外) 水平風(2成分)、仮温度、地表気圧 運動量(3成分)、温位、気圧
予報変数(水物質) 水蒸気 水蒸気、雲水、雲氷、雨水、雪、あられ

雲物理過程 (大規模凝結過程)
バルク法による雲微物理過程、水蒸気・雲水・雲
氷・雨水・雪・あられの混合比を予報する

積雲対流 荒川-シューバート(AS)法と湿潤対流調節 KF(Kain-Fritsch)法
適応水蒸気拡散(TMD) なし 2次水平拡散(閾値2m/sec)

大気境界層
レベル2クロージャモデル
 + ノンローカル境界層

乱流エネルギーの診断
+ ノンローカル効果を考慮

地面温度
放射 1時間に1回、相対湿度から雲量を診断 15分に1回、相対湿度から雲量を診断

地中に4層、最下層は季節的気候値で固定

10km、361 x 289 x 40層

00,06,12,18UTC、18時間

RSM予報値
陸、雪面、海・湖、海氷



3

・座標系、モデル地形と海陸分布

非静力学MSMも静力学MSMも水平方向の座標系
(投影法)にはランベルト座標系を用いる。モデル地形は
国土地理院や米国地質調査所(USGS)などによる30秒
(約1km)メッシュのGTOPO30と呼ばれるデータセットか
ら作成している。予報モデルの解像度(10km)を考慮し
て、非静力学MSMには短波長成分を減衰させる空間
フィルターをかけることによって、また静力学MSMには
スペクトル展開後の波数切断によって、解像度15km相
当に平滑化した地形データを用いている4。モデル地形

は異なるが、標高差は最大でも200m程度以下で、大き
く違わない。図1.2.1に非静力学MSMに用いるモデル
地形(左列)、静力学MSMのモデル地形との差(左から2
列目)を示す。海陸分布は米国地質調査所が公開して
いる30秒メッシュの全球土地利用データ (GLCC:
Global Land Cover Characterization)を用いている。
静力学MSMでは陸面積が4割以上である格子を陸とし
たが、非静力学MSMでは海陸の面積が実際の分布に
近づくように、5割以上である格子を陸とした。この結果、
モデル変更に伴い、陸であった格子が海になったり、そ

の逆になったりすることがある。図1.2.1に、非静力学
MSMの海陸分布(右から2列目)と静力学MSMの海陸
分布との差(右列)を示す。このことについては、GPVプ
ロダクトの性質に関わる変更として第3.2節でも述べるこ
とにする。
・予報の初期値と境界値

初期値はメソ解析、境界値はRSM予報値から与えら
れる。このことはこれまでと変わらないが、メソ解析は静

力学MSMを用いて計算されるので、鉛直座標系、モデ
ル地形や予報変数などが異なる非静力学モデルに解

析結果を適用するために、要素変換や空間内挿処理を

行っている。また、非静力学MSMで予報変数としてい
る、大気中の雲水、雲氷、雨水、雪、あられの混合比は

メソ解析では与えられないので、前回の予報値を利用

する(本節注の雲微物理過程の項目を参照)。
初期値に存在する大気の力学的なアンバランスが不

自然な重力波を発生させ、予報場を乱すことがある。非

静力学MSMではデジタルフィルターを用いてこのよう
な振動成分を除去することが可能である(室井 2001)が、
所要時間が延びることと、降水予測等のメソ数値予報の

目的には重要な効果がないことから、適用しないこととし

た。静力学MSMには、力学的なアンバランスを解消す
るために非線形ノーマルモード初期値化(NNMI)と呼
ばれる手法が組み込まれている。

・地表面状態

　非静力学MSMでも静力学MSMと同じく、地表・海面
は陸、雪面、海・湖、海氷の4種類に分類する。大気と

                                                 
4 静力学MSMでは地形の短波長成分を完全に除去する。
非静力学MSMでは短波長成分を減衰させる。

地表面との相互作用を考える際に湿り度や粗度等を用

いており、これらの値には植生を考慮した気候値を与え

ている。また、短波の反射率など放射に関わる特性も、

気候的な値による。例えば反射率は、陸：0.2、積雪・海
氷：0.6、海面：直達光は天頂角を考慮して計算、散乱
光は固定値0.042である。地表・海面の状態は初期値
で固定され、予報期間中の降雪や融雪、海水温変化、

海氷の移動等は考慮しない。

・支配方程式と積分法

非静力学MSMでの静力学近似の排除については前
項で述べた。このほかに、非静力学MSMでは連続の
式において大気の圧縮性を考慮した完全圧縮方程式

系に基づいた方程式を用いており、音波が解に含まれ

ることも重要な特徴である。音波は位相速度が非常に

速いので、積分時間間隔に対する制限が厳しく(CFL条
件5)、効率的な積分手法が必要になる。非静力学MSM
では、積分時間間隔を制限する音波、重力波や移流項

を短い時間間隔(Δτ)で積分し、物理過程等のその他
の項を長い間隔(Δt)で積分する方法(スプリット-イクス
プリシット法)を採用している。図1.2.2に積分時のタイム
ステップの進み方とデータ参照を概念的に示す。長い

時間間隔(Δt)での積分はリープフロッグ法、短い時間
間隔(Δτ)での積分は陽的な積分と陰的な積分6を組

み合わせた手法による。一方、静力学MSMでは、静力
学近似により音波が除かれる7ので、音波に対する考慮

は不必要である。

・空間離散化の方法

　連続体である大気を計算機で扱うには空間離散化と呼

ばれる手続きが必要である。水平方向には、非静力学

MSMは格子点法(有限差分法)を用いる。静力学MSM
はフーリエ級数展開を用いたスペクトル法による。ただ

し、スペクトル法でも降水、放射、地表面過程など、物理

過程は格子点で計算する。図1.2.3にモデル面上の

                                                 
5 安定に積分するためには、速度 u、積分時間刻みΔt、水平
解像度Δx とするとき、uΔt /Δx ≦1であることが必要。
6 陽的な(イクスプリシット)積分は容易に計算できるが一般に
安定性の面で劣り、陰的な(インプリシット)積分は安定性に優
れるが、計算量が多くなる。これらの組み合わせにより、安定

性と計算コストの低減を両立した手法を実現している。
7 水平方向にのみ伝わる音波(ラム波)は存在する。

図 1.2.2 スプリット-イクスプリシット法。長い時間間隔
(Δt)の積分はリープフロッグ法による(N-1, N, N+1の
3 時刻のデータを用いる)。短い時間間隔(Δτ)の積
分は陽的積分と陰的積分の組み合わせによる(n,
n+1の 2時刻のデータを用いる)。

2Δt

Δτ
2Δt

N-1 N N+1

n n+1
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図 1.2.1 モデル地形と海陸分布。左から、非静力学MSMのモデル地形(塗り分け閾値：0,100,200,500,1000,2000m)、
その静力学MSMとの違い(青：非静力学MSMの地形が 50m以上低い、橙：高い)、非静力学MSMの海陸分布、
静力学MSMとの違い(青：モデル変更に伴い陸から海に変わる格子、橙：海から陸に変わる格子)。
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変数配置を示した。非静力学MSMでは、数値微分の
計算精度などを考慮して、荒川C格子と呼ばれる、変数
を互い違いに配置する格子を採用している。一方、静

力学MSMの変換格子では、同一の格子にすべての変
数を配置する(荒川A格子)。
鉛直の離散化はどちらの場合も有限差分法による。非

静力学MSMでは高度を基礎にしたZ*座標を、静力学

MSMでは気圧を基礎にしたσ-pハイブリッド座標を採
用している。どちらの座標系でも、地形を考慮した場合

の下部境界条件の取り扱いを簡単にするために、地表

面に沿うように各層を配置し、一方、モデル大気上層で

は地形の影響を除去または減じるために、等高度面ま

たは等圧面に近づくようにしている。図1.2.4にそれぞれ
のモデルでの鉛直層の配置を示す。上層ではZ*座標の

ほうが地形の影響がやや強く現れることが分かる。なお、

水平運動量や相当温位などは鉛直運動量とは互い違

いに、すなわち図1.2.4に示した層の間に、配置される。

・モデル大気上端の扱い

　非静力学MSMでは、モデル大気上端は約22km(約
40hPa)で、約14km(約150hPa)よりも上層では、RSM
に近づくような緩和を適用している。静力学MSMのモ
デル大気上端は0hPaで8、モデル大気上部では水平

拡散を強めて、重力波の上端での反射が予報場に悪

影響を及ぼすことがないようにしている。

・移流項の計算

移流項は速度と物理量の空間微分の積であり、非線

形項である。非静力学MSMでは、格子点値から4次精
度の差分式を用いて計算する(藤田 2003)。移流過程
では差分誤差により、物質の空間分布に偽の極大や極

小を形成することがある。この極値は場合により擾乱を

発生させる可能性があり、予報に悪影響を与える。そこ

で、移流補正と呼ばれるスキームを用いて、この極大や

極小の形成を抑制している(斉藤・加藤 1999)。図1.2.5
は、2次元モデルで正規分布関数を領域中心の十字印
を中心に反時計回りに剛体回転をした流れで移流させ

た時、移流補正の有無でどのような違いを生じるかを表

している。補正がない場合は風上側に差分誤差による

振動が生じるが、補正する場合はこのような振動が生じ

ない。スペクトル法を採用する静力学MSMでは、一旦
格子点の値に変換して移流項を計算する(変換法)。空
間微分の計算精度は一般にスペクトル法が優れている

が、実用上の違いは小さいと考えられる。

・予報変数

非静力学MSMでは、水平と鉛直方向の運動量、温
位、気圧が予報される。また、次の項目で述べる雲微物

理過程において、水蒸気に加えて雲水、雲氷、雨水、

雪、あられの混合比が予報される。上空の降水粒子と

地上に届いた降水を区別するために、後者を特に地上

                                                 
8 萬納寺(2000)などでは最上層気圧を 10hPa としている。こ
れは、速度や仮温度が配置される最上層気圧である。

図 1.2.3 モデル面における変数の配置。非静力学
MSM の場合(荒川 C 格子、左)は、温位(θ)や鉛直流
(w)と水平風 2 成分(u,v)を互い違いに配置する。静力
学MSMの場合(荒川A格子、右)は同じ格子点に各変
数を配置する。

図1.2.5  2次元正規分布を反時計回りの剛体回転流
で移流させる時に、移流補正を用いない場合(上)と
用いる場合(下)の結果。斉藤・加藤(1999)に加筆。

図 1.2.4 非静力学MSM(左半面)と静力学MSM(右半面)
の鉛直層の配置。縦軸は高度(m)である。地形として、
3000m の山岳を想定した。また、気圧と高度の変換に

は国際標準大気を仮定した。
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降水と呼ぶことがある。静力学MSMでは水平風、仮温
度、地表面気圧、水蒸気が予報される。

・雲微物理過程

非静力学MSMで採用している雲微物理過程(山田
2003a)では、水物質の種類(水蒸気、雲水、雲氷、雨水、
雪、あられ)毎に混合比9を予報変数とする手法(バルク
法)を用いる。予測方程式には、物質の移流と拡散、及
び蒸発、拡散成長、融解などの素過程が含まれる。雲

水と雲氷は粒径が一様とし、落下速度を持たない。雨、

雪、あられの粒径には指数分布を仮定して、粒径から

落下速度を決める。ただし、落下の計算には、質量で

加重平均した粒径によらない速度を用いる。

図1.2.6に、非静力学MSMで扱われる過程を示す。
ここで、素過程の意味は文字Pに続く添え字で表される
(表1.2.2)。最初の添え字が生成消滅する水物質の種

                                                 
9 比湿に準じた定義式を用いるが、便宜的に混合比と呼ぶ。

類を指し、vは水蒸気、 cは雲水、rは雨水、iは雲氷、s
は雪、gはあられであり、末尾のwは雲水を表す。Pxdep、
Pxevp、Pxmltは、それぞれxで表される物質が拡散成
長、蒸発、融解により生成消滅することを表し、Pxprcは
xの降水を、Pxcnyはxからyへの変換を表す。また、
Pxfzyは凍結による xから yへの変換を、Pxacyと
Px.yaczは、それぞれxによるyの捕捉と、yによってzが
捕捉されてxが生成されることを表す。Pccndは水蒸気
の凝結による雲水の生成を、Pidsnは凝結核による雲
氷の生成を表す。雨とあられの落下については、計算

安定性の制限がある(CFL条件)ので、落下過程をボッ
クスラグランジアンスキーム(Kato 1995; 加藤 1999b)
で扱っている。

このように雲微物理過程を扱うことにより、例えば、上

空で雪が形成された場合に、風に流されたり、落下の途

中で雨になったり、この雨が蒸発したりすることまで表現

できる。この結果、雨や雪の空間分布をより現実に近く

予報することが可能になると期待される。これに対して、

静力学MSMには、雲微物理は含まれておらず、大規
模凝結(格子スケールの凝結)が組み込まれている。大
規模凝結の特徴は前節で述べたとおりである。

現在のメソ解析では雲微物理量(雲水、雲氷、雨水、
雪、あられの混合比)の初期値は与えられない。この状
態で予報を始めると、予報初期には雲微物理量の形成

から始まるために降水が現実よりも少なくなる。そこで、

直近の予報を第一推定値として用いることとしている。

ただし、第一推定値をそのまま初期値に適用すると、解

析場との齟齬が生じる可能性がある。そこで、解析場で

湿度が90％未満の格子では雲微物理量の第一推定値
を与えないで、0としている。
・積雲対流パラメタリゼーション

非静力学MSMには、KF(Kain-Fritsch)法が組み
込まれており、雲微物理と併用されている。KF法は、大
気下層の気塊が対流有効位置エネルギー(CAPE)を持
つ格子で、一対の上昇流と下降流からなる対流を想定

する(図1.2.7)。上昇流において、対流の周囲の場(環
境場)から雲へのエントレインメントと、雲から環境場への

図1.2.7  KF法の雲の概念図。大森・山田(2003)を
一部修整。

表1.2.2 雲微物理素過程における略号

図1.2.6 非静力学MSMの雲微物理の素過程。図には
組み込まれている全ての過程を示しているが、現業予

報では網掛け部分を高速化のため省略し、Ps.sacwと
Pg.sacwへのPsacwの配分は簡略化している。山田
(2003)を修整。

LFS
(下降流の始まり)

LTOP
(雲頂高度)

LCL
(持ち上げ凝結高度)

上昇流

下降流

下降流中では、
降水粒子の蒸
発を考慮

LDB
(下降流の下限)

エントレインメント

デトレインメント

地表面

略号 物質種類の別 略号 素過程の別
v 水蒸気 (water vapor) dep 拡散成長 (deposition)
c,w 雲水 (cloud water) evp 蒸発 (evaporation)
r 雨水 (rain) mlt 融解 (melting)
i 雲氷 (cloud ice) prc 降水 (precipitation)
s 雪 (snow) cn 変換 (conversion)
g あられ (graupel) fz 凍結 (freeze)

ac 捕捉 (accretion)
cnd 凝結(condensation)
dsn 氷晶発生(ice nucleation)

spl
ライミング時の氷晶生成
(rime-splintering)

sh
雨滴とあられの衝突の際、あられ
から分離される水(shedding)
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デトレインメントを考え、温度や水物質混合比の時間変

化率を各鉛直レベルで決める。また、下降流において

は下降流の上限と雲底の範囲でエントレインメントを、雲

底から下降流下限の範囲でデトレインメントを考慮する。

KF法では、エントレインメント率とデトレインメント率の決
定の際に環境場(格子平均場、一般場)における浮力を
考慮しているので、環境場の熱力学的構造をより反映し

やすいという特徴がある。この対流が格子内を移流する

時間内に、CAPEがある一定の割合で除去されるという
条件で温度変化率や混合比の時間変化率、凝結量を

計算する。KF法は元々水平解像度20-25km程度のメ
ソスケールモデル向けに設計された手法であるが、

NHMでは最適化して水平解像度10kmでの精度向上
を図っている(山田 2003b; 大森・山田 2003)。静力学
MSMでは、AS(荒川-シューバート)法と湿潤対流調節
を用いている。AS法では、個々の積雲よりも十分に大き
な格子の中に様々な高さの雲の集団を考え、環境場に

よる不安定化作用がこれらの雲集団の安定化作用とほ

ぼつりあう(準平衡の仮定)ことを想定して設計されてい
る(Arakawa and Schubert 1974; 隈 1996)。AS法は、
様々な雲が格子内に存在することを前提にしているの

で、雲集団が含まれるような解像度が低いモデルに向

いているが、解像度が10kmよりも高いメソスケールモデ
ルには必ずしも適当ではないと考えられる。また、積雲

の雲底を大気境界層上端に固定しており、この点は熱

帯の積雲対流には適するが、中層に雲底がある対流を

も考慮すべき中緯度帯の予報には必ずしも適さない。こ

のことをRSMや静力学MSMでは湿潤対流調節を併用
して補っている(松村 1996)。
・適応水蒸気拡散

非静力学MSMには、適応水蒸気拡散(Targeted
Moisture Diffusion, TMD)と呼ばれる、凝結に伴う強
い格子スケールの上昇流(grid point storms)を抑える
手法が取り入れられている。これは英国気象局が全球・

領域統一モデル(Unified Model)のために開発した手
法で、鉛直流が過大な格子で選択的に水蒸気を水平

方向に拡散させて、潜熱の解放に伴う上昇流の強化を

抑制するものである。非静力学MSMでは格子間隔
10kmの計算としては鉛直流が非現実的なほど大きくな
る場合があったので、これを抑制するために上昇流が

2m/secを超える格子でTMDを適用している。TMDは
2004年4月にRSMにも導入され(閾値は鉛直気圧速度
で-90hPa/h、およそ0.25m/sec)、偽の小低気圧の発
生・発達の抑制に効果を発揮しているが、予報時間が

短く問題が顕在化しにくい静力学MSMには採用されて
いない。

・拡散過程(大気境界層)
拡散は、格子間隔より小さい擾乱(乱流)による運動量
や熱、水蒸気の輸送の効果を表し、地表面摩擦の影響

が大きい大気境界層で重要である。乱流が強いところ

で輸送の効果が大きくなるため、非静力学MSMでは、
拡散の強さ(拡散係数)を決めるために乱流エネルギー
(TKE : Turbulent Kinetic Energy)を考慮している。
非静力学MSMではTKEを予報変数とすることができる
が、TKEがメソ解析では与えられないために予報初期
で拡散が働かないこと、強風時に計算モードが生じる例

があることから、診断的に求める手法を採用した(熊谷・
斉藤 2004)。静力学MSMではTKEを扱っていないた
め、風の鉛直シアーなど環境場によって拡散の強さを

決めている(レベル2のMellor-Yamadaモデル)。
地表面摩擦以外にも、昼間に強い日射で地面が暖

められる場合など、地表付近で生じる不安定が励起す

る対流による乱流がある。この対流により混合層が発達

する場合、大気境界層全体を混合する乱渦が起きる。

乱流の強さはシアーの強さなど局所的(ローカル)な状
態から見積もられることが多いが、対流による乱流の効

果を取り入れるためには、地表付近の状態に着目して、

対流が生じると考えられる場合は境界層全体を混合す

る手法が必要である。非静力学MSMでは、境界層が
発達する場合には、境界層の高さを用いて混合長を決

定して乱流による混合を強めるとともに、非等方性を考

慮して混合長を決めることとした(熊谷・斉藤 2003; 熊
谷・斉藤 2004)。静力学MSMでも、同様の効果を考慮
するが、熱と水蒸気については逆勾配輸送も考慮したノ

ンローカルスキームを組み込んでいる(本田 1999)。
・接地境界層

　接地境界層では、地表面と大気の間で運動量や熱、

水蒸気の交換が行われる。非静力学MSM、静力学
MSMのどちらでも、モニン・オブコフの相似則10を仮定

してほぼ同じ手法で定式化している。地表面フラックス

を求める手法は、陸ではLouis et al.(1982)の方法、海
上ではKondo(1975)の方法が用いられる。粗度長は陸
上では気候的な植生に基づく値を、海上では

Kondo(1975)の方式が採用されている。また、どちらの
モデルでも、地表面フラックス計算に潜熱の輸送を抑制

する気孔抵抗の効果を考慮する。

・地面温度

　非静力学MSM、静力学MSMのどちらも、地中に4層
を配した手法を用いている(瀬上 1988)。4層のうち上か
ら3層では地中温度を予報し、最下層は気候値に固定
している。最上層の温度を地表面温度として、長波放射

計算や地表面過程におけるフラックスの計算に用いる。

・放射過程

非静力学MSMの放射過程はGSM8911のスキーム
(杉・多田 1988、杉 1988)に基き、これは静力学MSM

                                                 
10 乱流状態にある風速や気温の統計量(平均、分散など)が、
地上からの高度のほかに、地表における摩擦応力と鉛直熱フ

ラックスに関する量、及び浮力パラメータという 3つのパラメー
タによって一義的に決定されるというもの。
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のスキームとほぼ同じである。短波と長波は別々に扱わ

れ、短波の計算では、空気分子による散乱と水蒸気に

よる吸収、雲による散乱と吸収、地表における反射と吸

収が考慮される。オゾンによる吸収も考慮されるが、非

静力学MSMでは、モデル大気が約22kmまでしかない
ことと、上部境界が境界緩和によって外部モデルで与え

られることのために、あまり効果がない。長波については、

大気、雲、地表による放射と吸収が考慮される。放射の

計算は雲の扱い、特に雲量の見積もりに大きな影響を

受ける。非静力学MSMでは雲水など雲微物理量を予
報しているが、静力学MSMと同様に、雲量は雲水では
なく相対湿度からの診断(萬納寺 1994)によっている。
非静力学MSMでは空間的に間引き計算としているこ
と、大気放射の計算時間間隔を15分とした点が、1時間
間隔、間引きなしで計算する静力学MSMとは異なる。
この違いの予報への影響は小さい。

・並列計算効率の改善

近年の大規模計算は多数のプロセッサを同時に使用

する並列計算が主流である。現在の数値予報ルーチン

にも、8プロセッサを1ノードとして合計80ノードを搭載す
るHitachi SR8000/E1が用いられている(露木・田沢
2000)。メソ数値予報には40ノードを用い、1個を出力専
用として、出力時間中にも計算が進められるようにして

いる(石田・荒波 2003)。残りの39ノードが全計算領域
の一部を担当することで、並列計算を実行している。並

列計算の効率には、各ノードの負荷が均衡していること

が重要である。非静力学MSMには、かつてはy方向の
分割機能しかなく、ノード数が多い場合に不均衡が大き

くなっていたが、2次元に領域を分割することにより不均
衡を小さくして、効率的な計算を実現している(荒波・石
田 2004) 。

1.3 メソ数値予報の将来11

2006年3月からの運用が予定される次期計算機シ
ステムにおいては、水平解像度を5kmに高め、予報
の頻度も4回/日から8回/日に増やす計画である。高
解像度化により、より小さな現象まで適切に表現で

きるようになり、予報精度向上が見込まれる。頻度

の増加は予報モデルそのものの改善ではないが、新

しい観測値を用いた初期値による、予報時間の短い

結果を提供できるので、特に寿命の短い現象に対す

る精度向上が見込まれる。また、現在は静力学MSM
に基づく解析値を用いているが、次期システム導入

後1年半程度をおいて、非静力学MSMに基く解析に
切り替える計画である。解析値がよりモデルに整合

すること、水物質の初期値が合理的に与えられるこ

となどにより、精度向上が期待できる。

一方、激しい気象に対して脆弱な都市部における

                                                 
11 藤田 司

防災活動や、拠点空港周辺の気象の変化に大きく影

響される航空機の運航管理のために、特に解像度の

高い予報を実施することも検討している。積乱雲を

解像できる水平分解能1-2kmのNHMでは実況と同
じような降水セルの動きや豪雨の降水域・強度を予

想することに成功しており(Kato and Goda 2001)、
少なくとも1-2kmまでは解像度を強化する効果があ
ることが分かっている。また、現象の再現性がよく

なるとしても、初期値の誤差が大きいと、位置、時

刻などを正確に予測することは困難である。そこで、

今後もメソスケール現象のための観測体制を強化し

て初期値の精度を向上させるだけでなく、予報誤差

に関する情報を活用するために、いずれはメソ数値

予報でも、現象発生の不確定性などを考慮したアン

サンブル予報を検討する必要もあるだろう。
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