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序

　日本海側の地域には冬季、大量の降雪がもたらされる。これは、熱と水蒸気を

取り込みながら日本海上を渡ってくるシベリア寒気団からの寒気吹き出し（季節

風）によるものである。国土の約半分を占める豪雪地帯に住む2000万以上の人々

にとって交通路確保、屋根雪除去等の雪対策は、冬季の大きな負担となっている。

この負担を軽減するために、降雪の短時間予報の改善や降雪被害の緩和のための

降雪の人工調節技術の確立が望まれているが、そのためにはこれらの雪雲の降水

機構の理解が必須である。

　1960年代に気象研究所が中心となって実施した北陸豪雪の特別観測に代表され

るように、目本海降雪雲に関する総観スケール・メソスケールの研究は数多くな

されてきたが、マイクロスケール・メソスケール現象に焦点を当て雲物理学的立

場から降雪機構を調べた研究はそれまでさほど多くない。また、降雪（降水）調

節に関しても、諸外国や我が国においても研究が進められてきたが、実際の日本

海降雪雲の調節可能性に関する技術的見通しはまだ得られていない。

　気象研究所では、防災科学技術研究所・土木研究所・北海道大学・名古屋大学・

秋田大学などと共同で、1988年度から1992年度まで科学技術振興調整費「降積雪

対策技術の高度化に関する研究」の副課題として「降雪機構の解明と降雪雲調節

の可能性に関する基礎的研究」実施した。複数のドップラーレーダ、特殊ゾンデ

や研究観測用航空機等を組み合わせた総合観測から、これまで不明であった雲の

中の気流の3次元構造や氷晶や過冷却雲水の分布を明らかにし、降雪機構の解明

を進めた。数値モデルを用いた研究では、雲物理過程を陽に含む各種モデルが開

発され、降雪機構の解明が進められ、降雪雲の人工調節に関するシミュレーショ

ンも実施された。

　本報告書はこの5年間のプロジェクトの成果を中心にまとめたものである。プ

ロジェクト終了から10年以上が経過した現在でも、プロジェクトで取得された豊

富なデータの解析から新しい知見が得られている。このプロジェクトは、各種の

観測を同期させてマイクロスケールからメソスケールの現象を対象に目本海降雪

雲を調べた総合的研究としては初めてのものであり、目本海降雪雲の解明に資す



る最新の成果を数多く収めた。個々の研究成果についてはすでに気象学会等で発

表済みのものもあるが、今後の研究の一助となることを願い、これまでの成果を

まとめて印刷することとした。

　気象研究所ではその後、降雪予測の精度向上などを目標とした戦略的基礎研究

「メソ対流系の構造と発生・発達のメカニズム解明の研究」や、首都圏の水資源

確保の可能性を探る「山岳性降雪雲の人工調節に関する研究」　（利根川ダム統合

管理事務所との共同研究）の中でも降雪に関する研究が進められており、これら

の成果と併せて雪雲の総合的理解を深めるのに貢献できれば幸いである。

平成17年4月

物理気象研究部長 林　則雄
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第1章概要＊

1．1研究の目的

　冬季，大陸からの寒冷な季節風は目本海を渡って

くる間に大量の熱と水蒸気を取り込み，目本海沿岸を

中心に大量の降雪をもたらす．このようにして生成さ

れた大量の降雪はしばしば交通機関や住宅等に大きな

被害を及ぼす．我が国の国土の半分は豪雪地帯であり

総人口の約5分の1の人々が生活している．これらの

地域では，従来，気象・積雪等を受身の姿勢でとらえ，

防護策を講じるのみであったが，近年は，冬季におい

ても無雪期と同様の社会経済活動を営むことへの要望

が高まっている．降雪被害を軽減するための降雪の短

時問予報の改善や降雪の人工調節技術の確立のために

は，これらの雪雲の降水機構の理解が必須である．

　降雪予測に関する研究は，これまで主に総観スケ

ール・メソスケールの現象に関する研究が精力的にな

され降雪予測の改善が図られてきた．しかし，近年の

時空間的に細かなスケールの降雪予測精度向上に対す

る要望に応えるためには，雲内の運動学的・熱力学的

構造と同様に，雲物理学的構造を対象としたマイクロ

スケールの現象を包含した降雪機構に関する研究が重

要となる．

　降雪の人工調節でも，シーディングによって降水

粒子のタイプを変化させ，地上降水域を移動させよう

とした場合，これらの雪雲の雲物理学的構造の深い理

解なしでは目的を達成することができない．降水調節

（降雪調節）に関しては，諸外国において水資源確保

や降電被害の軽減のためにシーディング（ドライアイ

スなどの物質をまいて雲の内部構造を変化させるこ

と）実験が実施されている例があるが，その肉果関係

の解明や定量的な評価が必ずしも明確にされている状

態ではない．我が国においても昭和20年代末から約

10数年間にわたって水力発電等の水資源確保を目的

として研究が進められてきたものの，実際の降水雲

（降雪雲）の調節可能性に関する技術的見通しを得る

までには到らなかった．

　しかし，近年この分野の研究に必要な，降雪雲の3

次元構造を明らかにする観測機器や数値シミュレーシ

ョン技術等の発展には目覚しいものがあり，こうした

技術を利用すれば，降雪雲の内部構造と降雪機構に関

する研究が進展し，降雪の局所短時間予測の精度向上

や降雪雲の調節技術やその効果の評価法に関する基礎

的知見の蓄積が進むものと期待される．

　このような背景から，1988年度から1992年度にか

けて防災科学技術研究所・土木研究所・北海道大学・

名古屋大学・秋田大学などと共同で科学技術振興調整

費によるr降積雪対策技術の高度化に関する研究」の

副課題として「降雪機構の解明と降雪雲調節の可能性

に関する基礎的研究」を実施した．本技術報告は，山

形県酒田市沖に出現する目本海降雪雲を対象としたド

ップラーレーダ観測・特殊ゾンデ観測・航空機による

直接観測・マイクロ波放射計観測・地上降雪粒子観測

などを取り入れた総合観測の結果や雲物理過程を取り

込んだ降雪雲力学モデルを用いた数値シミュレーショ

ンの結果をもとに，目本海上の降雪雲の降雪機構とそ

の人工調節の可能性についてまとめたものである．以

下に観測体制と得られた成果の概要を記述する．

1．2観測体制

　この共同研究では，降雪雲のマイクロスケール及

びメソスケールの構造を調べるために種々の観測機器

が用いられた．使用された観測機器の種類とその配置

を第1．2．1図に模式的に示す．

　降雪雲の微物理学的・熱力学的構造を調べるため

に，雲粒子ゾンデ（HYVISl　Murakami　and　Matsuo，

1990）とそれをドロップ化した雲粒子ドロップゾンデ

（HYDROS）を開発した．共同研究期間の最終年度，

5冬期目に初めて研究用観測航空機による降雪雲の直

接測定を実施したが，最初の4年間は航空機による直

接測定は行わなかった．その理由は，航空機による降

雪雲の直接測定の安全性を評価するために必要な降雪

雲内の過冷却雲水量の最大値やその時空間的広がりに

関する十分な知識がなかったからである．

　島が2㎞以下と比較的小さく最大標高も50m程度

と低いためその上を通過する雪雲に大きな影響を与え

ないこと，本州の海岸線から30㎞以内に位置してお

りドップラーレーダの観測領域内にあることから，

HYVIS観測の地点として山形県酒田市飛鳥を選定し

た．HYVIS観測地点ではマイクロ波放射計
＊村上正隆：物理気象研究部

一1一
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第！．2．1図　観測領域の位置（右上のパネル）と共同研究で使用された観測装置の配置（概念図）．

　MDは気象ドロップゾンデ，HDは雲粒子ドロップゾンデ，RSはレーウィンゾンデ，HVは雲粒子
　ゾンデl　DRはドップラーレーダ，PRは二重偏波レーダ；SOは地上降雪粒子観測を示す．

（Radiometric　Colporation，WVR－1000）を用いた鉛直

積分雲水量の測定も実施した．レーダ反射因子のまだ

弱い発達期の雪雲をHYVISで観測するため，マイク

ロ波放射計で測定される積分雲水量をモニターしなが

らHYVIS放球のタイミングを決定した．

　航空機（昭和航空㈱，Fa並ch皿d　M頒neIV）を用いて，

雪雲の上方から雲粒子ドロップゾンデ（HYDROS）

や気象ドロップゾンデを投下し，機体下方に取り付け

た自動追尾型アンテナで映像信号や気象信号を受信し

た．ゾンデの投下地点の正確な位置情報は航空機搭載

のGPSを用いて取得した．

　この共同研究では，4台のドップラーレーダを使用

した．そのうちの3台は波長3cmで，気象研究所・

防災科学技術研究所・北海道大学低温科学研究所が所

有しているものである．4台目のレーダは波長5cmの

2重偏波ドップラーレーダで土木研究所が所有してい

るものである．北海道大学低温科学研究所のレーダは

1989～1991年の3冬期問のみに使用した．これら4

台（1992～1993年は3台）のレーダの配置は年によ

って若干異なったが，第1．2．1図には1989年のレー

ダの配置を示す．デュアルドップラーレーダ観測は気

象研究所と低温研究所のレーダを用いて実施した

（1990～1993年は気象研究所と防災科学技術研究所

のレーダを用いて実施した）．2台のレーダは基線長

約30㎞（1990～1993年は約37㎞）を確保して海岸

付近に設置した．両地点からは障害物の影響を受ける

ことなしに，目本海上の降雪雲を観測することができ

た．また，低温科学研究所と防災科学技術研究所のレ

ーダは出羽丘陵を挟んで風上側と風下側に設置し，降

雪雲の地形変質の研究に用いた。

　レーウィンゾンデ観測は，飛島（海上）・酒田

（海岸部）・新庄（出羽丘陵の風下側）で実施した．

降雪粒子の結晶形・粒径・落下速度の観測は飛島・酒

田・狩川（出羽丘陵の風上斜面）で実施した．その他

に，メソスケール及び総観スケールの気象条件を把握

するために気象庁が実施しているアメダスの気温・風

・降水データやルーチンのレーウィンゾンデ観測デー

タ，気象衛星データも使用した．

1．3成果
　山形県酒田市周辺において，海上から内陸に進

入する降雪雲の内部構造と降水機構を解明するた

め，デュアルドップラーレーダ，雲粒子（ドロッ

プ）ゾンデ，雲観測専用航空機，地上設置型マイク
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ロ波放射計，地上降雪粒子測定装置などを組み合わせ

た総合観測を実施するとともに，各種降雪雲数値モデ

ルを開発し，それを用いた数値実験を実施し，以下の

ような様々な新しい知見が得られた．

　冬季目本海上で発生する降雪雲の降水機構の中で

過冷却雲粒がどの程度重要なのか，また，降雪雲調節

の可能性を評価する上で過冷却雲粒がいつ・どこで・

どのくらい存在するのかを見積もるために，上空の過

冷却雲粒の存在を示すあられ降水に着目して，地上降

雪粒子の統計を行った．その結果，あられ降水は日本

列島周辺では東北～北陸地方の目本海沿岸の12月～2

月に卓越し，あられによる降水量は1月の月降水量の

少なくとも1／4～1／3に達することが示された．これ

から，過冷却雲粒を豊富に含む雲も，気候学的にあら

れ降水と同じ地域・季節で卓越し，冬の降水量に密接

に関係していることが示唆された（2章1節）．

　本研究で観測領域として選定した，庄内平野付近

の冬期目本海上における種々の降雪雲の出現頻度や相

対的重要性を明らかにするために，気象庁現業レーダ

の降雪雲エコーを1－type：孤立したエコー，T－type：下層

の風向に直交する筋状エコー，L勢pe：下層の風向に平

行になる筋状エコー，P－type二面状エコー，Mx－type：1，

T，L，P－typeが混在するエコー，の5つのタイプに

分類してその統計的特徴を調べた．観測領域では目本

海寒帯気団収束帯に伴う発達した帯状降雪雲がかかる

ことは希で，寒気吹き出し時によく見られ，人工調節

に適していると考えられる1，L，T－typeの降雪雲は

出現頻度で60％，領域全体の降水量に対する割合で

40％を占めることが明らかとなった（2章2節）．

　降雪雲の中で起こっている降雪機構を推定するた

めに，総合観測の一環として地上降雪粒子観測を実施

した．降雪雲の通過に伴って，血血1g率の大きな降雪

粒子（あられが主体）が降雪の前半に降り，降雪の後

半に血血g率の小さな降雪粒子（昇華成長による質

量が大きな雪片や雪結晶が主体）が降るという時間変

化を示すことが多いことが分かった．より深い対流混

合層内に形成した降雪雲から，より大きな雪結晶，大

きな雪片，大きなあられが地上にもたらされることも

明らかとなった（3章）．

　上述の降雪雲の通過に伴う地上降雪粒子観測の結

果は，降雪雲の通過に伴う積分雲水量は地上の降雪現

象よりも時間的に先行して増大し降雪雲の進行方向の

前方部分に雲水量が存在する，というマイクロ波放射

計による鉛直積分雲水量の観測の結果とも整合的であ

った．統計的には，積分雲水量の出現頻度は雲水量の

増加とともに指数関数的に減少し大部分の雲水量は断

熱凝結量よりも小さいこと，雲水継続時間の出現頻度

も継続時間の増加とともに指数関数的に減少し大部分

の雲水継続時問は5分未満であることが示された．対

流混合層が厚くなると，積分雲水量や雲水継続時間が

増加することも示された（7章）．

　雲粒子（ドロップ）ゾンデ観測とレーウィンゾン

デ観測の結果から，寒気吹き出し時に発達する対流混

合層とその中に形成される孤立型，L型，丁型の降雪

雲の平均的な鉛直構造を調べた．その結果，対流混合

層の内部構造は，雲底下に等比湿層は見られず地表に

向かって増加傾向にあることを除くと，下面から加熱

される対流混合層の典型的なプロファイルを示した．

その他に，地表付近の高相当温位気塊のもつCAPE

（ConvecUve　Av副able　Potendal　Energy）は最大で150

Jkg－1程度で，雲頂付近の低相当温位気塊の持っ

DCAPE　（Downdraft　Convective　Ava∬able　Potential

Energy）も同程度であること，上昇流の最大値は5m

sヨ程度で雲層に見られることが多く，下降流の絶対

値は上昇流の半分程度であること，雲水量は雲の上部

ほど大きく断熱凝結量に近い値を示すこと，氷晶数濃

度は雲頂付近で高く最大で数100個L－1であることが

明らかとなった（4章2節）．．

　雲頂温度が一20℃前後で比較的短寿命の対流性降雪

雲は，発達期には数ms－1の上昇流により生成された

断熱凝結量に近い高濃度の過冷却雲水が存在している

こと，最盛期には高濃度の氷晶・降雪粒子が存在して

いること，衰退期の雲では降雪粒子の成長に費やされ

たために極低濃度の過冷却雲水しか存在しないことな

どが明らかとなった．このように，自然の氷晶発生過

程が顕在化する前には十分な過冷却雲水を含みシーデ

ィングに適した雲であるが，一旦氷晶発生過程が顕在

化すると十分な数の氷晶・降雪粒子が過冷却雲水を消

費し，シーディングによる人工降雪が難しい状態とな

るため，シーディングに適した雲・タイミングを見出

すことが重要であることが示唆された（4章3節）．

　氷晶・降雪粒子の最大数濃度の雲頂温度依存性は，

従来広く用いられてきた経験式より小さく，雲頂温

度一20℃程度の降雪雲内で観測される氷晶濃度は従来
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の経験式から予想されるより2桁近く大きいことも示

された．氷晶数濃度の雲水量依存性などから，現時点

では，過冷却雲粒の凍結が有力な氷晶発生機構と考え

られる．しかし，この結論はいくつかの仮定にもとづ

いて導出されたものであり，降水機構に大きな影響を

持つ氷晶発生機構をより深くより正確に理解するため

には，雲内の初期氷晶の時空間分布のデータの集積と，

メカニズム別に測定可能な装置を用いた航空機による

氷晶核のin－situ　meas皿ementが不可欠である（4章4

節）．

　デュアルドップラーレーダ観測から，目本海上

に出現する様々な降雪雲内部の3次元的気流構造

を明らかにした．バンド状降雪雲は，混合層内の

平均風向にほぼ平行な走向を持つバンド（L型ま

たはLモード）と比較的大きな角度をなすバンド

（丁型またはTモード）に分類することができる．

しかし，線形論から予想されるようにバンドの走

向と鉛直シアは平行ではなく，ある角度をなして

いることが多く，降雪粒子により形成されたバン

ド内下層の冷気塊とバンド外下層の不安定大気と

の相互作用がバンドの形成・維持に重要な役割を

果たしていることが示唆された（5章2節）．

　寒気吹き出し時の代表的な雲である孤立型，L

モード，Tモードの降雪雲では，いずれの場合も

中層から降雪雲内に流入し雲内を下降する気流が

存在し，それにより雲底下に低温領域（コールド

ドーム）が形成されていることが確認された．コ

ールドドームは，降雪雲に向かって吹き込んでく

る地表付近の気流を押し上げることによって新た

な対流セルの形成・維持に寄与していると考えら

れる．大きなスケールの収束場が存在しないとき

の降雪雲の形態は，一般場の熱力学的構造や鉛直シ

アの影響を強く受けている．一般に，鉛直シアが小さ

くなると，寿命の短い孤立した降雪雲が出現し，鉛直

シアが適度な大きさの時には，LモードやTモードに

組織化された比較的長続きする降雪雲が出現する．下

層と雲頂付近の水平風の鉛直シアが主に風速シアから

なる場合にはLモードのバンド状（筋状）降雪雲に，

風向シアがある程度大きくなるとTモードのバンド

状降雪雲が出現する．

　孤立型の降雪雲の寿命は約1時間で，発達期には上

昇流が雲内の大部分を占めるが，降水の発達とともに

次第に上昇流は下降流に置き代わっていく．内部の気

流構造はほぼ軸対称となっている（5章3節）．

　弱い鉛直シアの場に出現した浅いLモードのバ

ンド状降雪雲では走向に一列に並んだセル構造が

みられ，バンドを構成するセル内の鉛直流や反射

因子の分布は孤立型の降雪雲と同じような発達過

程を示した．強い寒気場に出現した深いLモード

のバンド状降雪雲では，バンドの走向に直交する

鉛直シアが大きく，これを反映して，バンド内で

は長続きする循環が形成されていた（5章4節）．

　弱い寒気移流場に出現した浅いTモードのバン

ド状降雪雲では，発達期にはバンドの軸付近で上

昇流域が卓越しており，バンドの前面と後面には

下降流が見られ，最盛期を過ぎると，バンドの前

面に上昇流，後面に高度約2km付近からバンド内

に流入する下降流という構造に変化した．深いT

モードのバンド状降雪雲では，バンドの進行方向

前方に張り出すアンビル状のエコーがバンド前面

の前方で地表に達し，これに伴う上空からの運動

量輸送によりバンド前面のr古い」上昇流域への

不安定空気の供給が遮断され，上昇流はしだいに

衰退し下降流となる．これに対して，地上に到達

したアンビル状エコーの前方では，バンドに流入

する不安定な下層大気との間に収束が生じて，新

たに上昇流域が形成される．このように，新しい

上昇流域が次々と「古い」上昇流域の前方に形成

されることによって，バンドが維持されていた（5

章5節）．

　航空機による直接観測を実施し，寒気吹き出し末

期に目本海上に出現した雲頂高度（温度）が1．8㎞

（一13℃）の背の低い対流性降雪雲の平均的特徴を明

らかにした．対流混合層は，最下層の超断熱減率と下

層500mにおける～2℃の対流不安定，混合層トップ

の強い気温逆転（～2℃），雲底下の乾燥空気（60～

70％）で特徴付けられていた．雲の微物理学的特徴

は4章2節のゾンデ観測の結果と整合的であった．海

面付近の温位の高い気塊が上昇して，対流セルを形成

していた．雲頂付近では，逆転層内に対流セルがオー

バーシュートし，風向・風速の急変も見られ，乱流指

数も大きく，熱と運動量の混合が活発に起こっている

こが示唆された．降雪粒子が雲底下に現れる頃には下

層の上昇流は衰弱して，降雪粒子は雲底下の乾燥空気
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中（相対湿度60～70％）で急速に昇華蒸発して冷た

い下降外出流を形成していた．これが海面付近の暖湿

な気流との問に収束域を形成し，次の対流のトリガー

となっていた（6章2節）．

　種々の測定装置を組み合わせた総合観測を実施

し，寒気吹き出し時に出現する典型的な筋状降雪

雲のほかに，これまでほとんど研究されていなか

った低気圧通過後の風速増加域に出現するバンド

状降雪雲，移動性高気圧の先端付近に出現するバ

ンド状降雪雲，発達した低気圧の後面に出現する

背の高いバンド状降雪雲などの内部構造と降水機

構を明らかにした．

　低気圧の通過後，大陸からの寒気の吹き出しの

始まる数時問前に，観測領域に進入してきた風速

増加域に長さ40～200kmのバンド状降雪雲が出現

した．バンドの走向は下層の風にほぼ直交してお

り，バンド内の最大上昇流は2～4ms｝1で，バンド

内の下層には顕著な冷気塊がみられ，主な降水粒

子はあられであった．バンドの走向に直交する鉛

直断面内の平均的気流構造としては，前面で上昇

流，後面で下降流という組み合わせが一般的な構

造であったが，前面で下降流，後面で上昇流とい

う気流構造も見られた．このような違いは，バン

ドの走向に直交する鉛直断面内の水平風の鉛直シ

アの向きによって決まることが示唆された（8章1

節）．

　移動性高気圧の先端部付近に形成されたSNOW

BAND群が観測点上空を40～60分間隔（30～40㎞

間隔）で通過した．これらのSNOWBANDは，中・

下層への暖気移流による気層の不安定化と2×10－4s－1

程度の収束によって形成されたもので，幅10～20㎞

長さ～100㎞でほぼ北西一南東の走向を持ち，衛星写

真やレーダ合成図で数時間追跡できるほど準定常的な

ものであった．通過するSNOW　BANDは次第に強化

され，SNOWBAND6では6㎜に達するあられが生

成されていた．バンド前方から流入し，バンド前面で

上昇し，後面で下降するという平均的な気流構造がほ

とんど全てのバンドで見られた．これに対応して，高

雲水域もバンド前面に存在し，前面でより雲粒付きの

程度の大きい粒子を降らせていた．

　雪雲内の風の鉛直シアは中層にジェットを持ち，

降水に伴う大きな運動量を持った下降流が前方から侵

入する一般流との間に強い収束域を形成・持続する構

造となっていた．他のSNOWBANDと比べSNOW

BAND6が大粒のあられを生成したのは，SNOW

BAND6の通過時付近に一時的な下層収束の強まり

と上層への寒気流入による不安定化があり，上昇流が

強化されたためと考えられる（8章2節）．

　北海道東部に中心をもつ発達した低気圧の後面に，

低気圧の北側を回り込んできた下層の比較的暖かい西

風と，大陸から低気圧後面に吹き込んできた中・上層

の寒冷な西南西風によって不安定成層が形成され，比

較的背の高い（～4．5㎞）バンド状降雪雲が出現した．

観測した2本のバンド状降雪雲は時間空間的に隣接し，

ともに準定常状態にあり比較的長続きしたが，レーダ

反射因子はBAND　Aの15dBZに対して，BAND　Bは

30dBZを示し，その発達に大きな差を示した．両

BANDとも，雪粒子のライミング成長が主な降水形

成メカニズムであったが，水平風の鉛直シアが降水能

率に影響を及ぼして両BANDの発達の程度に大きな

差異をもたらしていた．BAND　Aでは，シアが強す

ぎたため，雲の中・上部で上昇流域がdownshearに傾

いており，上昇流中で発生した氷粒子（降水粒子の

芽）は雲上部で北側（downshear　side）へ吹き飛ばさ

れ，高濃度の過冷却雲水域（上昇流の近傍）を落下し

ないため2～3㎜のあられ粒子にしか成長しなかった．

一方，BANP　Bでは，上昇流が下層でupshearに傾き，

中・上層でもほぼ直立していたため，上昇流中で発生

した降水粒子の芽は高濃度の過冷却雲水域を落下しな

がら，雲粒捕捉により効率的に成長した，それに加え

て，これらのあられ粒子の一部分が上昇流に再流入し，

さらに成長を持続することにより5～6㎜のあられ粒

子を生成していた（8章3節）．

　発達した低気圧後面の気圧傾度の強い場に出現し

た背の低い筋状降雪雲（Lモードのバンド状降雪雲）

は，走向が平均風向から右に30～400ずれた主モード

の走向と，平均風向にほぼ平行な副次モードの走向を

もっていた．両モードとも，対流セルが緩やかに組織

化したもので，個々の対流セルは移動する雲に相対的

な気流で見るとほぼ軸対称な構造となっており，筋雲

の走向は雲底一雲頂間のシアベクトルにほぼ平行であ

った．上昇流域（コア）では氷晶や降雪粒子の数濃度

は低いが5～6㎜の大粒のあられが存在し，上昇流域

と高dBZ域が対応する，というデュアルドップラーレ
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一ダ観測の結果と一致した．降雪粒子のリサーキュレ

ーションが浅い雪雲の中で大粒のあられ形成に重要な

役割を果たしていることも強く示唆された（8章4

節）．

　降雪雲数値モデルとして，降雪粒子の成長をラグ

ランジュ的に取り扱う1次元雲微物理モデル，より広

域な雲の形成過程を取り扱う2次元・3次元非静力学

モデルなど，さまざまなスケール・手法からなるモデ

ルの開発を行った．

　1次元雲微物理モデルの結果から，雪雲内のあられ

の大部分は雲粒付き雪結晶から生成され，比較的強い

上昇流，高い雲頂温度，厚い雲層，低い氷晶発生率の

ときに効率的にあられが生成されることが示された．

冬期季節風時に出現する目本海降雪雲に関しては，あ

られ形成に必要な条件は液体雲水量がO．4gゴ3以上，

雲粍の粒径が10μm以上あることも示された（11章1

節）．

　2次元3重ネステッド雲モデルを用いて，冬期目本

海上における対流混合層の発達と雪雲の形成過程を調

べた．2次元という制限にもかかわらず，モデルは混

合層の発達と雪雲中で起こっている微物理学的過程に

ついて，観測事実の多くを再現した．並の寒気吹き出

しと強い寒気吹き出しの場合の目本海上の平均熱フラ

ックスは，それぞれ400～500Wnf2，800～900Wゴ2で，

ボーエン比は大陸東岸からの吹走距離とともに減少す

るが，平均値はそれぞれ1．2，L9であった．これら

の値は従来の解析結果と概ね一致した．対流混合層内

における降雪雲の発達に関しては，雲粒凍結による氷

晶発生と，雲粒捕捉により成長した雪結晶があられの

エンブリオとして働くことが示唆された．雪は平野部

や山岳地域で降り易く，あられは海上や沿岸域で降り

易いことも示された．海上では，降水粒子は雲底下の

乾燥空気中で急速に昇華蒸発することも示された．並

の寒気吹き出しと比べると強い寒気吹き出し時には，

混合層が10～20％厚くなると同時に雲底高度も低く

なり，時には雲底が海面に接する（蒸気霧）ほど低く

なることが示唆された。氷晶・雪の数濃度も1桁以上

増加し，あられは小粒径化し，あられと雪の割合も減

少することが示された（9章1節）．

　冬期北日本の地形性降雪の2次元数値実験を行い，

降雪雲に対する山岳地形の効果を調べた．実験では目

本海中央部の大気の鉛直プロファイルを流入側の境界

条件に用いて，現実的な雲頂高度の降雪雲と山岳風上

側での降雪の集中が再現された．落下速度の違いによ

り地上降水強度のピークはあられよりも雪の方が20

㎞ほど内陸（風下側）に現れることも示された．氷

晶数濃度は，海上では102個ゴ3程度だが内陸では103

～104個nf3に増大することが示された．これらは雲

頂／雲内温度の低下による氷晶数濃度の増加に相当し

ており，山による気層の持ち上げ効果は，水蒸気の凝

結とともに，氷晶数増加を通じて降水の増大に寄与し

ていると考えられる．山を与えず海陸分布のみの実験

でも，海岸線より風下側に降水強度のピークが見られ

る．これには海陸の温度差による下層収束の効果が重

要で，粗度の違いによる摩擦収束の寄与は小さいこと

が示された．山の高さを変えた実験では，山の高さ

800m以上で降水量・降水能率が顕著に増大した．一

方，wamlrain過程では，降水能率は全般に低く，凝

結した雲水は雨水に効果的に変換されないことも示さ

れた（9章3節）．

　3次元3重ネステッド雲解像モデルを用いて，寒気

吹き出し時の混合層の発達及びその中での降雪雲の形

成をシミュレートした．流入側境界条件としてウラジ

オストックにおけるゾンデ観測のデータを用い，水平

一様性を仮定して計算したにもかかわらず，雪雲の水

平分布，雲頂高度の地理的分布，地形による変質効果

等を良く再現した．その他に，あられ降水の地理的分

布，降雪雲のバンド状構造（走向・バンド幅〉，個々

の対流セルの空問スケールや3次元的構造，それらの

集合からなる雲群の構造等も概ね再現された．2次元

数値実験と3次元数値実験の比較から，2次元数値実

験でも混合層の発達やその中に形成される降雪雲の微

物理構造は良く再現できていることが示された．モデ

ルの中で計算される鉛直流は，モデルの水平格子間隔

に強く影響されるので，雲の微物理量も鉛直流を通し

て大きな影響を受けている．今回の数値実験の結果か

ら，海上の対流性降雪雲を適切に取り扱うためには最

低でも1～3㎞の水平解像度が必要であり，粗い水平

格子間隔のモデルを用いる場合は，鉛直流の格子間隔

依存性を補正する，一種のパラメタリゼーションが必

要となることが示唆された（9章4節）．

　また，これらのモデルを使って，ドライアイスな

どのシーディングによる雪雲の変質についてシミュレ

ーションを行った．1次元雲微物理モデルや3次元非
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静力学モデルを用いて，適度のシーディングによる降

雪量の増加と過度のシーディングによる降雪量の抑制

の可能性が示された．目本海上の対流性降雪雲に対す

るシーディングの場所としては，雲の上層より下層の

方が効果的であることも3次元モデルの結果から示さ

れた．2次元非静力学モデルを用いて，海上の特定の

場所でシーディングして過冷却雲水の殆どを氷化させ

ることにより，領域全体の降水量は殆ど変化しないが，

風下20～40㎞では降雪が2倍に増加し，さらに風下

の陸域では降雪は逆に10％減少することが示された．

これは，シーディングによる日本海沿岸・平野部の降

雪抑制の可能性を具体的に示したものである（11章1

節，11章2節）．

　実際の野外シーディング実験は，寒気吹き出．しに

伴って仙台沖の太平洋上に再発生した雲頂温度一20℃

（高度3㎞）の降雪雲を対象に実施した．ドライアイ

スペレットを雲頂上方から散布し，その後の雲の微物

理構造の変化を航空機で観測した．シーディング実験

から，シーディング直後には，雲内に1000個rを超

える高濃度の氷晶が発生すること，シーディング10

分後から雪片形成を通して降雪粒子が生成されること，

シーディングプリュームの幅は3分後に300m程度で

あるが10分後には1㎞程度まで広がることが示され，

降雪雲の人工調節の可能性が実証された（10章）．
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第2章降雪の統計

2．1地上降雪粒子の統計＊

2．1．1はじめに

　日本列島を含む中・高緯度地方における降水の大

部分は，冷たい雨のメカニズムによることが知られて

いる（Ohtake，1963）．すなわち，地上に雨や雪をもた

らす場合の多くは，0℃高度より上空で氷の粒子とし

て成長して降水となっている．特に，冬季の目本海側

で降る雪やあられは，しばしば豪雪をもたらし，交通

障害や家屋被害等の雪害を起こしている．このように

目本列島周辺における降水機構においては，氷粒子の

成長過程が重要である．

　雪やあられ，ひょうなどの氷粒子は，次の三つの

成長過程によって大きくなる．すなわち，昇華成長，

雲粒捕捉成長，併合成長である．雪の結晶は氷晶が昇

華成長したものであり，あられやひょうは氷晶あるい

は凍結水滴が過冷却の雲粒を捕捉して成長したもので

ある．また，雪片は，氷晶あるいは雪の結晶が併合成

長したものである．これらの地上降雪粒子は上空にお

ける氷粒子の成長過程を反映しており，その統計によ

って降水機構の気侯的な特徴を把握することができる．

　特に，あられ降水の統計は，降雪雲調節を目的と

した総合観測やシーディング実験観測の計画立案のた

めの資料として重要である．その理由は，過冷却水滴

の存在がドライアイス等のシーディングによる降雪雲

調節の必要条件である（Braham，1986灸b）からである．

あられは，氷晶や凍結水滴が過冷却水滴を捕捉して成

長したものであり（Halimaya，1976and19771PHaumθ1

α∠，1978），上空の過冷却水滴の存在を示すことになる．

したがって，過冷却水滴が空間的・時間的・量的にど

のように存在するかをあられを含む地上降雪粒子の統

計によって把握することは，降雪雲調節の観点から重

要である．

　本稿では，目本列島各地の気候観測官署で観測さ

れている大気現象の記録を用いて行った，あられを中

心にした地上降雪粒子の統計結果を報告する．なお，

この統計結果については，すでにMizuno（1992），水

野（1992a，b）で報告しており，これらの中の図を編

集して用いている．

2．1．2資料と統計方法

2．1．2．1資料

　統計に用いた資料は，普通気侯観測・時日別累年

値データの磁気テープ資料である．この磁気テープ資

料は，目本列島各地にある気象庁の気候観測官署150

地点（第2．1．1図）で長期問にわたって観測・記録さ

れてきている地上気象観測日原簿（現在は，地上気象

観測原簿（気象庁，19731気象庁，1990））をもとに作成

されている．この資料で地上降雪粒子の存在は，第

2．1．1表の符号による一目の大気現象を表す日別値と

して，また，地上実況気象通報式の現在天気の数字符

号wwによる定時の時刻値として，表現されている．

したがって，日別値については第2．1．1表の符号と地

上降雪粒子とを対応させ，また，時別値については現

在天気の数字符号wwを第2．1．2表のようにまとめた

天気と地上降雪粒子とを対応させて，それぞれの統計

を行った。第2．L1表の符号の日別値から天気目数を，

また，第2．1．2表の現在天気の数字符号冊から降水

天気観測率を求めた．さらに，時別値からあられ降水

としゅう雪時の気象条件の統計も行った．

　磁気テープ資料についての統計期間は，調査を行
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第2．L1図　全国気候観測官署150地点の分布気候観測
　官署の位置（・）と標高1000mの等高線．

＊水野　量：物理気象研究部（現　気象大学校）
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った時点で気象研究所で利用可能だった1971年～

1986年の16年問である．この期間には，1973／1974，

1980／1981，1983／1984，1985／1986年の多雪年と，

1971／1972，1972／1973，1978／1979年の少雪年が含ま

れている．全国の気侯観測官署150地点における長期

間の資料の統計であるため，気候的な特徴を把握でき

ると考えられる．

　また，磁気テープ資料の統計結果からあられ降水

が卓越していることが示された，5地点（米子，輪島，

酒田，秋田，深浦）における1982年～1986年の5年

間の1月の地上気象観測目原簿を用いた．この地上気

象観測目原簿には1時問降水量と各降水の開始・終了

時刻の記録があり，これらの記録から各降水天気別の

降水量を見積もった．

第2．1．1表　大気現象61欄の符号表．

符『号　　意 味

現象なし

●

△か送か△

符号1と2が起こったとき

暑

符号1と4が起こったとき

符号2と4が起こったとき

符号1と2と4が起こったとき

→

2．1．2．2統計方法

　天気目数と天気観測率は全国気侯観測官署につい

て，降水天気別降水量とあられ降水時の気象条件はあ

られ降水が卓越する地点について，それぞれ次のよう

に統計を行った．

（a）天気目数

　第2．L1表の符号は，目におけるそれぞれの大気

　現象を表している．そこで，各符号の年間目数と月

　別目数の累年平均値，および旬別累年平均百分率を

　求めた．そして，第2．1．1表の符号が2，3，6，7

　の目には凍雨か雪あられか氷あられが含まれること

　から，これらの符号の目数の合計をあられ目数とし

　て算出した．

（b）降水天気観測率

　まず，定時観測で得られている現在天気の数字

　符号冊の全符号（00～99）の年間・月別・旬別累

　年平均百分率（全観測回数に対する百分率）を求

　めた．次に，第2．1．2表のように各降水天気を対

　応づけて，各降水天気の年間・月別・旬別累年平

　均百分率を算出した．さらに，各降水天気の全降

　水天気に対する百分率を旬別に計算して，各降水

　天気の割合が季節的にどのように変化するかを調

　べた．

（c〉降水天気別降水量

　天気目数と天気観測率の統計結果からあられ降

　水が卓越していることが示された米子，輪島，酒

　田，秋田，深浦の5地点について，次のように各

lD　●は，4》斜，▽を含む．
③　甚は，益ム藩を含む．

③　大気現象の記号の意味は次のとおりである．

　●雨，霧雨㌍着氷性の雨㌍着氷性の霧雨
　やしゅう雨△凍雨送雪あられ△氷あられ

　曇雪益しゅう雪ム霧雪郷ふぷき←ウ細氷

（4）気象庁（1973）：地上気象観測統計指針による．

第2．1．2表　天気と数字符号wとの対応．

天気　　記号　　ww

霧雨　　　，

雨　　　　　●

雪　　　　　芸

しゅう雨　　▽
しゅう雪　益

あられ　　　　△

50－59

60一・69

70－79

80－r84，　91，　92，　95，　97

風86，93，94

87－90，96，99

』
＊
こ
の
対 応表は，　r地上気象観測指針」　（気象庁，

　1993）の対応表と一部異なる．

降水天気別の1月の降水量を推定した．すなわち，

5時間降水量を1時間内の各降水天気（あられ，

雪，雨）の降水継続時問に比例させて各降水天気

別降水量に配分し，それぞれを1月について合計

　した後，5年問の平均値を算出した．一般に，あら

れによる降水強度は雪によるものより大きいとい

　う報告がある（今井，19541山本・孫野，1964）．しか

　し，ここでは各地点におけるそれぞれの平均的な

降水強度が具体的にどの程度か不明なため，1時間

内の各降水天気別の降水強度を同じと仮定して各

降水天気別降水量を評価している．

（d）あられ降水としゅう雪時の気象条件

　あられ降水がどのような気象条件で起こってい

　るかをしゅう雪と対比しながら見るために，あら

れ降水が卓越している地点における1月の地上気

象要素の統計的な特徴を調べた．具体的には，定
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時観測時にあられの場合としゅう雪の場合につい

て，気温と風との頻度分布を求め，両者の違いを

調べた．実際的な有用性から気温と風を，地上気

象要素として選んでいる．

2、1．3結果

2．1．3．1．年間あられ日数と年間あられ天気観測率

　第2．L2図は日本列島各地の年間あられ目数を示

し，第2．1．3図は年問あられ天気観測率である．

　年間あられ目数は，北海道から山陰地方にかけて

の目本海沿岸で30目以上と多く，特に東北地方から

北陸地方にかけては60目以上と最も多い．また，あ

られ目数は，目本海沿岸から内陸にかけて急激に減少

し，太平洋側では少なくなっている．さらに，八丈島

や五島列島の福江のように，かなり南に位置する地点

であっても寒気の吹き出し時の雲の影響を受ける所で

は，あられ目数は少なからずあることが注目される．

興味深いのは，北海道よりも東北・北陸地方の目本海

沿岸であられ目数が卓越することである．これは，あ

られをもたらす寒気吹き出し時の雲の違いを反映して

いると考えられる．

　年間あられ天気観測率でも，年問あられ目数の分

布と同様な特徴が見られる．すなわち，あられ天気観

測率は，日本海沿岸地方で大きく，北海道よりも東北

地方から北陸地方にかけて最も大きい．
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2．1．3．2天気日数と降水天気観測率の季節変化

　第2．L4図と第2．1．5図は，あられが卓越する日

本海沿岸の4地点（稚内，秋田，輪島，米子）におけ

る天気目数と降水天気観測率の季節変化をそれぞれ示

している．

　これらの図から，次のことが分かる．

①　目本海沿岸では，冬季に降水天気観測率が卓越し，

　その内訳はあられやしゅう雪，しゅう雨の対流性

　降水である．

②　北海道稚内では，10月～12月にあられ目が多く，

　真冬の1月，2月にはあられ目は少なくしゅう雪の

　目が大部分を占めている．

③秋田・輪島・米子では，12月～2月にあられ目数

　が卓越するが，降水天気観測率の内訳ではしゅう

　雪が大部分である．天気目数ではあられを重視し

　た目数の統計が行われているが，降水天気観測率

第2．1．2図年間あられ日数（1971年～1986年の累年
　平均値）．資料：全国気侯観測官署における地上気
　象観測目原簿・Mizuno（1992）による．
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　よる．観測率は全観測回数に対する千分率，資料：

　全国気侯観測官署における地上気象観測目原簿．水

　野（1992）による．
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第2．1．4図稚内・秋田・輪島・米子における旬別天気
　　目数．天気の定義は，第2．1．1表による．

では単純に定時観測で現れる降水天気の割合が表

現されている．要約すると，これらの地点では12

月～2．月にあられが降る目が多いが，観測時刻にあ

られが観測される回数は少なく，大部分はしゅう

雪である。

2．1．3．3降水天気別降水量

　これまでに，・あられ目数が東北地方から北陸地方

の目本海沿岸で12月～2月に卓越すること，しかし，

この地域・時期の降水天気別ではしゅう雪が大部分で

あること，が示された．

　第2．1．6図は，米子，輪島，酒田，秋田，深浦に

おける各降水天気別の1月の降水量を見積もった結果

である．これらの地点は，あられ目数が多いことから

選ばれている．第2．1．5図から，次のことが言える．

㎜
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▽
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第2．1．5図　降水天気観測率．　（上段の●）と旬降水量

　　（上段の階階グラフ），各降水天気の全降水天気に

　　対する旬別百分率（下段の内訳棒グラフ）降水天気
　　の定義は第2，1．2表による．

一11一



気象研究所技術報告第48号　2005

E　　　　　　　　　　』ANUARY（1982－1986）Ei

　

9
←200く
一
ユ

リ
uα
0－

　100さ　　　　　　尊
…

8
Σ　　　　　　△く　O

　　　YONAGO　WAJlMA　SAKATA　AKITA　　FUKAURA

第2，1．6図　降水天気別降水量。あられ目数の多い米子・

　輪島・酒田・秋田・深浦の1月降水量に占めるあられ
　と雪による降水量．資料：1982年～1986年の地上気
　象観測目原簿．

oo
　
　
　
　
　
　
　
　
5
0
　
　
　
　
　
　
　
　
0

（
ぷ
）
＞
O
Z
囮
，
0
旧
匡
匹
U
＞
一
』
と
』
⇒
一
≧
，
O
O
く

AK“A， JA閥　（1971－1986》

　　　　ρ一
　ロロ　　　プ　ロ

　＼／
　　ノ

　〆＼
　！　　　　　GRAUPEL
　9

！

6

W

N

♂ρノ

一8－6－4－202468　　　　TEMPERバ『URE　｛C》

oo
　
　
　
　
　
　
　
　
s
o
　
　
　
　
　
　
　
　
o

（
承
）
》
O
Z
叫
コ
◎
四
【
L
…
一
》
一
』
ζ
』
コ
＝
コ
O
O
《

V四IMA JA閥　〔1971－1986）

　　　ダ
　　　げ
　ロロ　　ノ

y＼
　　’　　　　GRAUPEL
　　！

　P

づ
！

一8－6－4－202468　　　　TEMPERA1「UR罷｛C》

YONAGO JAN　（1971－1986｝

WAJIMA
％
．

喝
ド 、、鱒
3
亀

0

、

E
、”一

GF協UPEL

・一一一一SNσW

W

AKITA
吃。％

20
の
F 、、

」　　、
5　　　　　、、
一　　　　　　　、
　　　　　　、

10
、

、

、
、、

、
　
、 0

、　　　　　　　　　E
一『

10

20

一GRAUPEL
30 一一一一SNOW

　　　　S　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　S

第2．L8図　秋田・輪島におけるあられ・しゅう雪時の風

　配図（1，月）．資料：1971年～1986年．

00
　
　
　
　
　
　
　
　
5
0
　
　
　
　
　
　
　
　
0

（
評
》
＞
O
Z
田
，
〇
四
匡
」
U
＞
－
彗
⊃
Σ
⇒
O
O
く

　　　ダ
　　　／
　　　9

SN讐／＼
　　15　　　GRAUPEL

　　’

　’　ノ
　ノP

4
ノ

　　一8　　　　－6　　　　4　　　　－2．　　　0　　　　　2　　’　　4　　　　　6　　　　　8

　　　　　　　τ1EMPE㎜RE　（q

第2．1．7図秋田・輪島・米子におけるあられ・しゅう雪

　時の気温累積頻度分布（1月）．資料：1971年～1986

　年．

①1月のあられ降水量は，少なくとも20～30㎜で，

　酒田・秋田・深浦では月降水量の1／4～1／3である．

②　雪による降水量も対流性降水のしゅう雪がほとん

どであり，この降水量の大半は過冷却水滴が関係

していると考えられる．

2．1．3．4あられ降水としゅう雪時の気象条件

　第2．1．7図は，秋田・輪島・米子におけるあられ

としゅう雪時の気温の累積頻度分布である．3地点と

もあられ降水時の気温範囲は，しゅう雪時の気温範囲

よりも1～2℃高い傾向がある．しかし，大部分の気

温範囲では，あられとしゅう雪の両方が現れている．

また，輪島・米子では，あられ・しゅう雪の出現気温

は秋田よりも高く，あられの約90％，しゅう雪の約

50％が0℃よりも高い．すなわち，融解しながら地

上に落下している．

　第2．L8図は，秋田・輪島におけるあられとしゅ

う雪時の風配図である．大部分のあられ・しゅう雪が，

西～北西の風向のときに起こっている．また，しゅう

雪時の風向の方が，あられ降水時の風向よりもやや北

に偏っているが，同じ風向であられとしゅう雪の両方

が現れる場合が多い．

　以上をまとめると，あられとしゅう雪は，北西季

節風下の気温一4℃～2℃で起こっている．あられはし

ゅう雪よりもやや南よりの風で気温も1～2℃高い傾

向があるが，両者が同じ気象条件で降る場合が大半で

ある．

2．1．4まとめ

　冬季日本海上で発生する降雪雲の降雪機構の中で

過冷却水滴がどの程度重要なのか，また，降雪雲調節

の可能性を評価する上で過冷却水滴がいつ・どこで・

どのくらい存在するのか，ということを知ることは非

常に重要なことである。

　この節では，上空の過冷却水滴の存在を示すあら
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れ降水に着目して，地上降雪粒子の統計を行った．そ

の結果，あられ降水は目本列島周辺では東北～北陸地

方の日本海沿岸の12月～2月に卓越し，あられによ

る降水量は1月の，月降水量の少なくとも1／4～1／3に

達することが示された．したがって，過冷却水滴も，

気侯的にあられ降水と同じ地域・季節で卓越し，冬の

降水量に密接に関係していると考えられる．

　　　　　　　　　　参考文献

Braham，R　R，1986a：The　clou（1physics　of　weather

　modification．part　I．Scientific　basic。WMO　Bu皿．，35，

　215－222。

一一一一，1986b：The　cloudphysics　ofweathermodification．
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　enhancement．WMO　Bull．，35，308－315．

Har血aya，T．，1976：The　embryo　and　fbrmation　ofgraupel．

　ヱ娩孟εo毘Soc如αn，54，42－51．
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　勘o。So孟，伍》ん肋i砒）乙加iv，，Sθ君『V］［1，5，29－38．

今井一郎，1954：季節風による降雪の研究気象集誌，

　32，192－214．

気象庁，1990：地上気象観測統計指針

一一一一一一，1973：地上気象観測統計指針
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　積雪対策技術の高度化に関する研究（第1期：昭和

　63～平成2年度）研究成果報告書．科学技術庁研究

　開発局31－43．

Ohtake，T．，1963：Hemispheric　investigation　ofwam　ra血

　by　radiosonde　da蕨L　Jl！勿乙ハ4召花o充，2，594－607．
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　験雪のメソスケール的研究北大地球物理学研究報

　告，12，99－112．
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2．2降雪雲エコーの統計＊

2．2．1はじめに

　冬期日本海沿岸ではしばしば豪雪が起こり，交通

障害や家屋被害等の雪害を被っている．これらの沿岸

地方における降雪は，目本海上で発生・発達して上陸

する降雪雲からもたらされる．海上～沿岸地方におけ

る降雪雲の振舞を把握することは，降雪の短時問予測

や降雪雲調節の観点から重要である．

　降雪雲の振舞を把握する場合，特に海上において

はレーダが非常に有用である，レーダは，マイクロ波

を発射して大気中の降水粒子（雪や雨など）からの反

射（エコー）を受信する．そのエコー強度は，レーダ

反射因子Z（1m3中の降水粒子の粒径の6乗の積算

値）に比例する。レーダ反射因子Zと降水強度R

（mmhr1）との間には一定の関係があり，レーダによ

って降雪雲の消長を知ることができる．

　気象レーダを用いた目本海沿岸の降雪雲にっいての

研究の多くは，解析的研究である．北陸地方の冬期対

流雲については，Miyazawa（1967），Matsumoto4α∠

（1968），藤原ほか（1971），Sh㎞izuandUchida（1974），

深津・服部（1974），深津（1977），内田（1979，1982），

八木・内山（1983），石原（1995）などの研究があり，

北海道地方については，斎藤ほか（1967），岡林・

里見（1971），七沢（1975），村松ほか（1卯5），村松

（1977）などが報告している．また，東北地方につ

いては，三瓶・川添（1976），土屋ほか（1978），真

木（1992），Yamadaθ如∠（1994）の観測的研究と佐々

木（1986）の東北地方の大雪に関するレビューがある．

これらの解析的研究では，線状エコーや弧状エコー，

渦状エコーなどの組織化した降雪雲が大雪をもたらす

ことが強調されている．

　一方，降雪雲エコーについての長期問にわたる統

計的研究は，気象庁におけるレーダ気象観測が導入当

初からデジタル化されるまではスケッチ観測に基づく

ものであったため，困難であった．岡村・舟田

（1979），岡村（1980），俣野（1984）は昭和54～55年

度の新潟レーダによる特別観測において得られたデジ

タルデータを用いているが，通常のレーダ気象観測は

スケッチ観測であった．

　気象レーダのデジタル化は，気象庁では昭和56年

度から推進され，平成元年度までで沖縄地方を除く

＊水野　量：物理気象研究部（現　気象大学校）

17のレーダについて完了している（迫田，1990）．気象

レーダのデジタル化によって，降雪雲エコ野の統計的

研究を容易に行えるようになってきている．

　Ki㎞c㎞θ如∠（1989）は，デジタル化されたエコーデ

ータを用いて石狩湾の降雪雲エコーの統計を行い，そ

の有用性を示している．また，三角（1993）は，デジ

タル化された18箇所のレーダのレーダエコー合成図

を用いてメソスケール降水系の統計的研究を行ってい

る．

　本稿では，冬期庄内平野付近の目本海上における

降雪雲エコーの統計結果を示し，種々の降雪雲の出現

頻度や相対的重要性などを報告する．東北地方の庄内

平野周辺では，降雪雲調節の可能性を把握するため

1989年～1992年にドップラーレーダ観測および雲粒

子ゾンデ観測，航空機観測を含む総合観測が実施され

た．この降雪雲観測では，庄内平野付近の目本海上に

おける種々の降雪雲（バンド状降雪雲，孤立型など）

の内部構造と気流構造が把握された．これらの降雪雲

の出現頻度や相対的重要性などを示す統計結果は，降

雪雲調節の可能性の検討に有用であると考えられる．

　なお，松尾ほか（1993）が1992年2月について降

雪雲エコーの統計的な特徴を調べているが，今回の統

計は同様な方法で統計期間を長くしたものである．

2．2．2　資料と統計方法

2．2．2．1資料

　庄内平野付近の目本海上における冬期の降雪雲エ

コーの統計を行うために用いたデータは，フロッピィ

ディスクに保存され利用可能な新潟レーダの1989年

1月～1995年2月までの毎正時のデジタル化レーダデ

ータである．このデータは，2．5㎞×2．5㎞のメッシ

ュについて高度2㎞を中心とするエコー強度データ

である．エコー強度データは，7レベル（0，＜1，1－

4，4－16，16－32，32－64，≧64㎜h－1）で収録されて

いる．

2．2．2．2統計方法

　次のように，降雪雲エコーの統計を行う領域を定

めてエコーのタイプを判別し，エコータイプ別の各種

の統計を行った．

　降雪雲エコーの統計を行った領域は，松尾ほか
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第2．2．1図　降雪雲エコーの統計を行った領域とエコーのタイプ例．

（1993）と同じ第2．2．1図（左上図）の100㎞×200㎞

の平行四辺形の領域である．この領域は，1989年～

1992年に降雪雲調節の可能性を把握するために実施

された総合観測の領域を含んでいる．また，この領域

では新潟レーダのビームコードが2血以下であり，

高度2㎞を中心とするエコーの探知が可能である．

降雪雲エコーのタイプを，三瓶・川添（1976），松

尾ほか（1993）を参考にして，次の5種類に分類した。

すなわち，

1－type：孤立したエコー，

丁吻pe：下層の風向に直交する帯状エコー，

L－type：下層の風向に平行になる帯状エコー，

P－type：面状エコー，

MMype：1，T，L，P－typeが混在するエコー，

である．毎正時のレーダエコー分布から，対象領域で

卓越するタイプを主観的に判別している．

降雪雲エコーの統計を，エコータイプ別に次の三

つの項目について行った．すなわち，

①　時間的なエコーの出現の程度を表すものとして，

出現頻度，

②　空間的なエコーの広がりを表すものとして，エ

　コー面積比率，

③エコー強度に関するものとして，エコー強度比率，

である．

なお，降雪雲エコーの統計的特徴の月別推移を調

べるため，12月，1月，2月毎に各種の統計を行った．

統計年数は，それぞれ4年，5年，5年である．出現

頻度は，出現回数の頻度とエコー強度の重みを付けた

頻度とを算出したが，エコー強度の重みは＜1，1－4，

4－16㎜h－1（それぞれL1，L2，L3とする）のエコー

強度に対してそれぞれ1，4，16とした．
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2．2．3結果

2．2．3．1エコータイプ別出現頻度

　領域全体としてどのような降雪雲エコーが出現し

ているかを調べるため，出現回数のタイプ別頻度と出

現時のエコー強度の重みを付けたタイプ別頻度とを月

別に求めた．エコー強度の重みを付けたタイプ別頻度

の統計結果は，この領域全体の降水量に占めるエコー

タイプ別の寄与を示すことになる．

　第2．2．2図は，降雪雲エコーの出現回数のタイプ

別頻度を，月別に示している．12月，1，月，2月を通し

て，1－typeが40％前後で最も卓越している．次いで

Mx－type，L勢pe，T－type，P－typeの順である．降雪雲

エコータイプの月別推移の特徴は，

①1－typeとNoechoが12，月から2月にかけて徐々に

　増加していること，

②　T一｛ypeが12月，2，月は10％前後であるが2月に

　は5％以下と少ないこと，

③L－typeは各月とも10～15％であること，

などである．

　第2．2．3図は，降雪雲エコーのエコー強度の重み

を付けたタイプ別頻度である．すなわち，この図は，

領域全体の降水量に占める降雪雲エコーのタイプ別寄

与を表している．12月，1，月，2，月を通して，Mx－

typeが約50～40％で最も卓越している．1－typeは，

出現回数では最も頻度が高いが，エコー強度の重みを

付けた頻度では約10～20％である．T－type，L－type，

P－typeは，，月によって変動するが，おおよそ10～20

％である．P－typeは，出現回数では5％以下と小さい

が，エコー強度の重みを付けた頻度では約10～20％

である。これは，P－typeの場合には面状エコーでエコ

ーの隙間が少ないことを反映している．

2．2．3、2エコータイプ別エコー面積比率

　降雪雲エコーのそれぞれのタイプがどの程度の広

がりをもっているかを調べるため，エコータイプ別に

領域全体に対するエコー面積比率を求めた．第2．2．4

図は，12月，1月，2月のエコータイプ別エコー面積

比率を示している，P－typeのエコー面積比率が25～

45％で最も大きく，エコー面積が広い面状エコーで

あることを反映している。次いで，Mx－typeが15～20

％，T一｛ypeとL－typeが10％前後，である．1－typeの

エコー面積比率は，各月とも4％以下と小さい．
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第2．2．5図　エコータイプ別エコー強度比率．

2．2．3．3エコータイプ別エコー強度比率

　降雪雲エコーのそれぞれのタイプがどの程度のエ

コー強度で出現しているかを調べるため，エコータイ

プ別にエコー強度比率を求めた．第2．2．5図は，12

月，1月，2月のエコータイプ別エコー強度比率であ

る．L2以上のエコー強度比率に注目すると，Mx－type

が50～60％と最も大きく，エコー強度の大きなエコ

ーが多いことを示している．また，T－typeとL－type，

P－typeは40～55％であり，1－typeは35～45％と小さ

い．月別のエコー強度比率を見ると，12月は1，月，2

月よりも各エコータイプともL2以上のエコー強度比

率が大きい傾向がある．

2．2．4まとめ

　冬期庄内平野付近の目本海上における降雪雲エコ

ーについて，5つのタイプに分類してその統計的特徴

を調べた。すなわち，1－type：孤立したエコー，丁一

type：下層の風向に直交する帯状エコー，L－type：下

層の風向に平行になる帯状エコー，P－type：面状エコ

ー
，

Mx一｛ype：1，T，L，P－typeが混在するエコー，に

ついて，出現頻度，エコー面積比率，エコー強度比率

の統計を行った．

　主な結果は，次の通りである．

①　出現回数の頻度では1－typeが約40％と最も多い

　が，領域全体の降水量に占める降雪雲エコーのタ

　イプ別寄与ではMx－typeが約55～40％と卓越して

　いる．

②P－typeのエコーが最も大きなエコー面積比率25

　～45％であり，次いでMズーtypeが15～20％，T－

　typeとL－typeが10％前後，1一鯉peのエコー面積比

　率は各月とも4％以下と小さい．

③L2以上のエコー強度比率は，Mx一｛ypeが50～60

　％と最も大きく，T一砂peとhype，P一砂peは40～55

　％である．1－typeは，35～45％と小さい．

　これらの降雪雲の出現頻度や相対的重要性などを

示す統計結果は，降雪雲調節の可能性の検討に寄与す

ると考えられる．
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第3章　降雪粒子の諸特性率

3．霊はじめに

　冬季日本海沿岸では，降雪雲の通過に伴って雪や

あられが降る．これらの降雪粒子は，降雪雲の中で起

こっている降雪機構からの出力である．したがって，

降雪粒子の質量・落下速度・血血g率などの降雪粒子

の諸特性は，降雪雲内の降雪機構を反映したものであ

ると考えられる．降雪粒子の諸特性を地上観測によっ

て把握することは，降雪雲の降雪機構の解明と降雪雲

調節の可能性を調べる上で重要なことである．

　2章の地上降雪粒子の統計によって，気候学的に東

北地方から北陸地方の目本海沿岸ではあられ降水が卓

越し，降雪雲内で過冷却水滴が降水過程に重要な役割

を果たしていることが示された．しかし，個々の降雪

雲からの降雪粒子は，降雪雲の発達段階や降雪雲の高

さなどによってその諸特性が変化することが考えられ

る。この章では，降雪現象の事例解析によって，個々

の降雪雲の通過に伴う降雪粒子の諸特性の変化と降雪

雲の高さと降雪粒子の諸特性との関係を示す．

3．2観測方法

　降雪粒子の質・量に関する基礎的データを得るた

め，地上降雪観測の一部として通常の地上気象観測と

ともに降雪粒子の①接写・超接写写真撮影，②濾紙法

による質量測定，③ストロボ撮影による落下速度の測

定，を行った。これらのデータは，質量・落下速度・

血血g率などの降雪粒子の諸特性の把握と，ゾンデ観

測，レーダ観測，マイクロ波放射計観測などの他の観

測データとともに降雪雲の降雪機構の解析に用いられ

ている。

　降雪粒子の地上観測の特徴は，

　a〉　降雪粒子を直接観測すること，

　b）時間的にほぼ連続して観測できること，

である．a）はリモートセンシング観測であるレーダ観

測のデータを使う上で有効であり，b）は観測点での時

間変化を空間分布に変換してデータを解釈する上で重

要である．

3．2．嘔観測項目

3．2．騒．騒接写・超接写写真撮影

　降雪粒子の形状・粒径を観測するため，接写写真

撮影と超接写写真撮影を行った．接写写真撮影は，一

辺の長さ20c鶏の正方形のビロード板の上に一定時間

（降雪強度によって2秒から20秒まで変化させた）

降雪粒子を受け，これを写真撮影するものである（第

3．2．王図）。写真撮影後に濾紙法による質量測定を行

って，降雪粒子の質量と粒径との関係を求めた．

　超接写写真撮影は，約3c1強×5cmの大きさのスラ

イド板の上に降雪粒子を受けて，これを拡大して写真

撮影するものである（第3．2．2図）．雪片を構成する

雪結晶などを，詳細に観察できる．

幾

灘離購灘

第3．2．1図　接写写真の例．王989年2月2臼7時52分，

　山形県酒田市飛島で観測された．

第3．2。2図　超接写写真の例．1989年2月2臼16時58

　分，出形県酒田市飛島で観測された，

＊水野　量：物理気象研究部（現　気象大学校）
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第3．2．3図　水滴の質量と濾紙上の痕跡との関係．濾紙

　は，東洋濾紙KK製ぺ一パークロマトグラフ用濾紙
　51Bに水溶性のアニリンブルーを付着したものであ

　る．

　0．1

る．水滴を吸うとその質量に応じて，青く変色する痕

跡の大きさが変化する。水滴の質量M（mg）と濾紙上

の痕跡の直径加（mm）との関係は，前もって検定し

て第3．2．3図の関係を得ている．このようにして濾紙

上の痕跡の大きさから，降雪粒子の質量と降雪強度と

を求めることができる．

　接写写真も合わせると，降雪粒子の形状・粒径と

質量との関係や血血g率も見積もることができる．

すなわち，降雪粒子の血血g率R（％）をH血m我ya

andSato（1989）と同様に次式によって評価した．

　　　M卜鰯R＝100×
　　　　ル倉

（3．2．1）

ここで，1協：降雪粒子の質量（mg），耀：降雪粒子の

昇華成長による質量（mg），である．盈は濾紙法によ

って求められ，惚は観測データによる次の経験式に

よるものを用いた．あられと単結晶の降雪粒子につい

ては，降雪粒子と同じ粒径伽（㎜）の樹枝状結晶

（観測で卓越していた結晶形）の質量としてAuerand

Vea1（1970）とHeymsHeld（1972）の結果に基づく

（3．2．2）式を，また，雪片についてはLocatelh　and

Hobbs（1974）による（3．2．3）式を，翅とした．

第3．2．1表　地上降雪観測の観測期間・地点一覧．

観測期問 観測地点
1989年2月1日～10日 山形県酒田市飛鳥

山形県飽海郡遊佐町大字白井新田

山形県東田川郡立川町大字狩川

1990年2月1日～13日 山形県酒田市飛鳥

秋田県由利郡西目町

1991年2月1日～12日 山形県酒田市飛鳥

山形県酒田市落野目

1992年1月30日～

　　　　　　2月11日

山形県酒田市飛鳥

山形県酒田市落野目

3．2．1．2濾紙法による質量測定

　降雪粒子の質量を，次のような濾紙法によって測

定した．接写写真撮影後に降雪粒子を受けたビロード

板を暖めて降雪粒子を水滴に変え，これを濾紙に吸い

取った．この濾紙は，東洋濾紙KK製ぺ一パークロ

マトグラフ用濾紙51Bを一辺の長さ20cmの正方形に

裁断して水溶1生のアニリンブルーを付着したものであ

鰯一1．45x10－2ρ〆

協二〇．073ρρ14

（3．2．2）

（3．2．3）

なお，あられは一般にその粒径よりも小さな雪結晶や

凍結水滴を核として形成されている（Harimaya，19761

pnaum81α∠，1977）から，　（3．2．1）式による血血g

率は小さく評価される傾向があると考えられる．

3．2．1．3ストロボ撮影による落下速度の測定

　降雪粒子をストロボ撮影することによって，その

落下速度・形状・粒径を測定した．すなわち，落下中

の降雪粒子を1／200秒間隔で点滅するランプで照らし

ながらビデオカメラで撮影し，1／200秒間の降雪粒子

の落下距離から落下速度を求めた．ストロボ撮影では，

落下速度に加えて降雪粒子の形状と粒径も測定でき，

落下速度と粒径との関係も知ることができる．したが

って，この関係と3．2．L1，3．2．1．2の観測から得ら

れる粒径と質量との関係とを組み合わせて，降雪強度
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も算出できる．

3．2．2観測期間と観測地点

地上降雪観測は降雪雲の実態把握を目的とした総

合観測の一部として実施され，その観測期問・地点は

第3．2．1表の通りである．

3．3結果
　第3．3．1図は，第3．2．1表の観測期間中で最も降

雪が多かった1989年の秋田の高層観測データによる

安定層の高さを示している．安定層は降雪雲のこれ以

上の高さへの発達を抑えるため，降雪雲の背の高さは

安定層の高さとほぼ対応することが知られている（例

えば，松本，19871三瓶・川添1976）．ここでは，降

雪雲の通過に伴う降雪粒子の諸特性の変化の典型例を

2月10目夜（安定層の高さが約5㎞）の降雪現象に

ついて，また安定層の高さと降雪粒子の諸特性との関

係を2月2目～4目（安定層の高さが約2～3㎞）の

降雪現象ついて，報告する．

b
O
m
O

　
3
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　　　慧

第3．3．1図安定層高度の変化．1989年2月1目～11
　目，秋田高層観測資料による．

N”GATA　RADAR

3．3．1降雪雲の通過に伴う降雪粒子の諸特性の変化

　1989年2月10日夜，北西季節風が目本列島周辺で

卓越する気象条件下で，500hPa気温が一36℃以下の

寒気が東北地方北部にあった．このとき，山形県飽海

郡遊佐町大宇白井新田の観測点をいくつかの降雪雲が

通過し，降雪現象をもたらした．ここでは降雪雲の通

過に伴う降雪粒子の諸特性の変化の典型例として，10

日22時～23時の降雪粒子の諸特性の変化を解析する．

　降雪雲は，第3．3．2図のように観測点（図中＋の

位置）の北西から南東へ約10ms－1の速度で移動し，

22時15分～22時45分にレーダエコーが通過した．

なお，レーダエコーは，約2㎞の高さのものである．

　このときの降雪粒子の接写写真と降水強度，質量

パラメータわの時間変化を，第3．3．3図に示す．ここ

で，質量パラメータわとは，降雪粒子の質量仏の一

粒径（D）関係式，

螂＝　　　　　　　　　　■

艦1 郭1
劫澗梅睾i灘ド

…平5

1敦、響．轡

一艦罪

ダ．．＝、～壕購

聯一・

1

第3．3．2図

2145　　　　　　　　2200　　　　　　　　2215

　　　　τIME
　　　レーダエコーの移動．新潟レーダ，1989年2
，月10目21時45分～22時45分，＋：山形県飽海郡遊
佐町大字白井新田，▲：鳥海山，レーダエコーは約2

㎞の高さのものである．
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b

2．0

（3．2．4）

　　　2240　　　　　　　　　2230　　　　　　　　　2220　　　　　　　　　2210

　　　　　　　TIME（LST）　　10　FEB　1989

第3．3．3図　降雪雲の通過に伴う降雪粒子（上段接写写

　真），降水強度（下段棒グラフ），質量パラメータ

　わの時間変化．1989年2月10目山形県飽海郡遊佐
　町大字白井新田における観測による．質量パラメー
　タわについては，本文（3．2．4）式参照．

　　0

におけるパラメータわである．降雪粒子が球状に成長

する場合にはわ～3であり，板状に成長する場合には

わ～2となることが期待される．第3．3．2図では，22

時10分頃から小さなあられが降り始め，22時23分

頃に粒径4～5㎜の大きなあられが降り最大降水強度

約5㎜h－1となっている．その後，降水強度が小さく
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なり，大きな雪片に変わっている．質量パラメータわ

は，降雪の前半でわ～3であり，降雪の後半でわ～2と

変化している．この質量パラメータわの変化は，降雪

の前半にあられが降り後半に雪片に変化したという降

雪粒子の形状の変化と対応するものである．

　次に，降雪粒子の血血g率の時間変化を，第3．3．4

図に示す．降雪の前半では血血g率は～70％高く，

後半に血血g率～50％以下になって昇華成長による

質量の方が大きくなっている．この血血g率の時間

変化は，降雪の前半にあられが降り後半に雪片に変化

したという降雪粒子の形状の変化とも対応するもので

ある．

　第3．3．5図は，血血g率と降水強度との関係を調べ

たものである．データは，10目22時から11目1時

までの降雪現象についてである．第3．3．5図から，降

水強度が小さい（＜1㎜h－1）ときには血血g率～50

％であるが，降水強度が大きくなるにつれて血血g

率が高くなり～90％以上となる傾向を指摘できる．

降水強度の増大に伴って血血g率が100％近くなる

という第3．3．5図の結果から，この事例における降水

量の大部分は過冷却水滴によるものであると言える．

　以上のように，降雪雲の通過に伴う降雪粒子は，

血血g率の大きな降雪粒子（あられが主体）が降雪の

前半に降り，降雪の後半に血血g率の小さな降雪粒

子（昇華成長による質量が大きな雪片や雪結晶が主

体）が降るという時間変化をしている．このような降

雪粒子の時間変化は，降雪雲の時間変化が小さい場合

には降雪粒子の空間分布として考えることができる．

すなわち，降雪雲の進行方向の前方部分に血血g率

の大きな降雪粒子が，後方部分に血血g率の小さな

降雪粒子が分布していると考えられる．したがって，

降雪雲内の雲水量や上昇流も進行方向の前方部分に位

置すると推定される．
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第3．3．4図　降雪雲の通過に伴う降水強度（棒グラフ）と

　nming率（●印），棒グラフ内の点域部分は，hming
　による降水強度を示す．図上部の英字は降雪粒子の種

　類を表し，G：あられ，S：雪片である．観測日時・場
　所は，第3．3．3図に同じ．
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3．3．2　安定層の高さと降冒粒子の諸特性との関係

　1989年2月2日から4日にかけて目本海周辺では，

北西季節風が卓越する気象条件となった．この期間の

秋田上空における安定層の高さは，第3．3．1図のよう

に2月2目夜約700hPaから2月4目夜約800hPaへ

と，次第に低くなった．このとき日本海上で発生した

降雪雲が，観測点の山形県酒田市飛島を次々と通過し

て降雪をもたらしている．ここでは，降雪現象が多く

　　α1　　　　　　　1
PRECIPITATION　INTENSITY（mm，h）

10

第3。3．5図hn丘ng率と降水強度との関係．1989年2月

　10日22時～11目1時，山形県飽海郡遊佐町大字白井
　新田における観測による．
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第3．3．6図　各気象要素の変化．1989年2月2目～2月4
　目，飛島地域気象観測データによる．上段O：風速
　（m／s），上段●：気温（℃），下段上の棒グラフ：毎時

　の目照時間（h），下段下の棒グラフ：毎時の降水量
　（㎜）．
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第3。3．7図　安定層の高さ（太線）と相対湿度80％以上

　の層（点域）．1989年2月2目と2月3目の飛島にお
　けるゾンデ観測による．横軸上の4桁の数値はゾンデ
　の飛揚時刻が，また縦軸には気圧（左）と高さ（右）

　が示されている．

3　FEB　1989

見られた2月2目と2月3目の地上降雪観測データに

ついて，安定層の高さと降雪粒子の諸特性との関係を

解析する．

　まず，第3．3．6図に，飛島の2月2目～4目におけ

る各気象要素の変化を示す．気温は，2月2目はO℃

から一2℃へと次第に下降し，2月3目は一2℃～一3℃

と低いままである．降水量は2，月2目7時から2月3

目5時にかけてでており，1時問当たりの降水量では

1～2㎜h－1の降雪現象である．目照時間は，2月2日

に0．3時間，2月3目に1．6時間である．まとめると，

2月2目は2，月3目よりも，気温がやや高く，降水量

が多く，目照時間が少ない．

　次に，第3．3．7図に，飛島におけるゾンデ観測に

よる安定層の高さと相対湿度80％以上の層を示す．

ここで相対湿度80％以上の層を示す理由は，降雪雲

の雲頂温度に近い一20℃における氷に対する飽和蒸気

圧がほぼ相対湿度80％であるためである．第3．3．7

図から，安定層の高さは，2月2目は約2．4㎞～3㎞，

2月3目は約2㎞と，2月2目の方が高い．また，2

月2目の方が，2月3目よりも相対湿度80％以上の

層が厚い．

　第3．3．8図には，2月2目と2月3目について単結

晶，雪片，あられの各観測時刻における最大粒径の頻

度分布を示した．それぞれの目に撮影された接写写真

から，最大粒径を読み取っている．2月2目も2月3

日も観測時間帯は，午前を中心としたものである．単

結晶の大きさは降雪雲内での昇華成長の，雪片の大き

さは併合成長の，またあられ粒子の大きさは雲粒捕捉
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第3．3．8図　雪結晶（上段），雪片（中段），あられ（下

　段）の観測時刻における最大粒径の頻度分布．1989年

　2，月2目と2月3日の飛島における接写写真から求め

　た．

成長の程度を表していると考えられる．また，それぞ

れの最大粒径を選ぶ理由は，降雪雲内での最大の成長

過程を経た降雪粒子が降雪機構を良く反映していると

考えるためと，雲底下での昇華の影響をできるだけ避

けるため，である．第3．3．8図から，単結晶，雪片，

あられ粒子のどれも，2月2目の方が2月3目よりも

大きな粒子が観測されている．この理由は，2月2目

のように降雪雲の背が高く湿潤層も厚い場合には，昇

華成長，併合成長，雲粒捕捉成長のどれもが促進され

るためと考えられる．

　以上の結果を，第3．3．9図に模式的に示した．す

なわち，安定層の高さがより高く湿潤層が厚い気象条
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　　WINTER　MONSOON　SNOW　CLOUD
隔2。4km　－190C

鱒2km　＿200C

　　　甚　　講鼠～CE　夫
　　　藏　　AGGREGATE　罧
　　　△　　GRAUPEL　　△
　　．　　　　　　SURFACE　・．％
　　、1－2mm’h　　　　　PREqP．　　　　≦1mm’h
　　　、＿10C　　　　　　　　TEMP　　　　　　　　隔一20C

　　　WNW　　　　　　W旧D　　　　　　NW
　　　鞠10m危　　　　　　　　　　　卿14m’5

第3．3．9図1989年2月2目と2月3目の飛島における安
　定層の高さと降雪粒子の諸特性との関係を示す模式

　図．

件下の降雪雲からの方が，より大きな雪結晶，大きな

雪片，大きなあられが地上にもたらされる．

3．4結び
　降雪粒子は，降雪雲の中で起こっている降雪機構

からの出力である．したがって，個々の降雪雲からの

降雪粒子は，降雪雲の発達段階や降雪雲の高さなどに

よってその諸特性が変化することが考えられる．降雪

雲の通過に伴う降雪粒子の諸特性の変化の典型例を，

1989年2月10目夜（安定層の高さが約5㎞）の降雪

現象について解析した．また，安定層の高さと降雪粒

子の諸特性との関係を1989年2，月2目～3目（安定

層の高さが約2～3㎞）の降雪現象いて解析した。そ

の結果，次のことが示された．

（1）　降雪雲の通過に伴う降雪粒子は，血血g率の大

　きな降雪粒子（あられが主体）が降雪の前半に降

　り，降雪の後半に血血g率の小さな降雪粒子（昇

　華成長による質量が大きな雪片や雪結晶が主体）

　が降るという時間変化をしている．

（2）　安定層の高さがより高く湿潤層が厚い気象条件

　下の降雪雲からの方が，大きな雪結晶，大きな雪

　片，大きなあられが地上よりにもたらされる．

　　　　　　　　参考文献
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Locatelli　J．D．and　P．V。Hobbs，1974：Fa皿speeds　an（1
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　9雌以R卿惚蜘君Soo．，104，179－187．
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第4章降雪雲の微物理構造（ゾンデ観測）

4．1観測手法＊

4．1．1　はじめに

　陸地による変質を受けない海上の降雪雲を観測す

る為，山形県酒田市の沖合30㎞に位置する飛島から，

飛揚型雲粒子ゾンデ及びレーウィンゾンデ（RS80

型）をゴム気球に搭載して飛揚し，雪雲の内外の気象

場・雲粒子・降水粒子の鉛直分布を測定した．航空機

からは雲粒子ドロップゾンデ・気象ドロップゾンデを

用い，ドップラーレーダサイトと連携をとった機動性

の高い直接観測を実施し，発達期・最盛期の雪雲の内

外の気象場・雲粒子・降水粒子の分布を測定した．以

下に飛揚型雲粒子ゾンデと雲粒子ドロップゾンデの概

要について述べる．

4．1．2　飛揚型雲粒子ゾンデ

　飛揚型雲粒子ゾンデ（Hydrometeor　Videosondel

HYVIS）は雲の微物理構造を測定するために，1980

年代後半に気象研究所で開発されたものである．その

詳細はMurakαmi　and　Matsuo（1990）及び村上（1998）

に譲り，ここではその概要を紹介する．

①　測定原理と構成

　㎜Sは気球に搭載され，5～6ms－1で上昇しなが

ら雲粒子・降水粒子を透明なフィルム面上に捕集する．

捕集された粒子は，フィルム下方に位置する倍率の異

なる光学系を有する2台の小型CCDビデオカメラに

より撮影される．最初の4秒間は，顕微鏡カメラ

（A）で5μmから1㎜の小さな粒子を撮影し，次の

6秒間で接写カメラ（B）で0．2㎜から18nmの大き

な粒子を撮影する．この6秒間の最後の1秒間で新し

いフィルム面を引き出す．2台のビデオカメラで取得

した粒子の映像信号は，FM変調され，1687田zのマ

イクロ波で地上にリアルタイムで伝送される（第

4．1．1図）．

　HYVISは第4．1．2図に示すように，粒子捕捉部・

撮影部・制御回路部・送信部・電源部から成っており，

225㎜×152㎜×410㎜の大きさで，約1．4kgの重量

である．

②　システムの構成

　　第4．1．3図に示すように，HYV【Sはレーウィン

ゾンデと一緒に同一の気球は搭載され，飛揚される．

HYVISからの映像信号は1687㎜zのマイクロ波を

用い，レーウィンゾンデからの気象信号は1673田z

のマイクロ波を用いて地上に伝送する．

　HYVISとレーウィンゾンデから送られる信号は1

つのパラボラアンテナ（直径L2m）で受信され，プ

リアンプを通して分波器に送られ，映像用の受信機と

気象信号用の受信機に送られる．映像用の受信機は，

通常のレーウィンゾンデ受信に用いられている簡易型

の設備（SAR－4）に映1象復調用の広帯域FM復調機能

を付加したものである．受信された映像信号はVideo

Mixerでタイムコードを付加された後，モニター上に

　　　い　ぼ

　　　　　　　　　　　　　　　〆＼

　　　　　　　　　　　　　　　　　　16B7MHz
第4．1．1図　雲粒子ゾンデの動作原理．

ゆ

／
0

◎

ELECTR　IC　L　IG　HT

　　　　PART正CLE　INLET

◎
Q

o
o

PARTICしE　DISH

　lFILMl

WINDING
MECHANISM

膨

TV　CAMERA　B

ELECTRONIC
CIRCUIT

TV　CAMERA　A

1．6　GHz　FM

TRANSMITTER

LITHIUM　BATTERY

第4．1．2図　雲粒子ゾンデの外観．
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らの粒子に対する捕捉率を知る必要がある．実際，気

球に吊り下げられ上昇するHYVISの運動は複雑で，

捕捉率に影響を及ぼす．しかし，ここでは単純化して，

上昇するHYV【Sに相対的な気流は常にフィルム面に

垂直に当たると仮定して，風洞実験から捕捉率を求め

た．第4．1．4図に示すように，粒子直径が12μmから

70即に増大するとともに捕捉率万は増加する．また，

風速3～7ms－1の範囲では顕著な風速依存性は見られ

ない．

　捕捉率は第4．1．4図に示したデータの回帰直線

E＝0．0067Z）＋0．14

第4，1．3図　雲粒子ゾンデ観測システム．
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を130μmまで外挿して用いている。130μm以上の水

滴に対する捕捉率は1としている．

氷晶や雪片に対する捕捉率を実験的に決定するの

は水滴の場合と較べると一層困難である．屋外におい

て，M＆gono　and　Tazawa（1966）と同様の実験から

0．77という捕捉率を得たが，バラツキが大きく信頼

性が低いため，水滴と同じ粒径と捕捉率の関係式を用

いて数濃度を算出した，

　雲粒子・降水粒子の空間質量濃度を算出するため

には，粒子画像から個々の粒子の質量を求めなければ

ならない．シリコン樹脂系擾水剤で処理したフィルム

を用いることによって，ほぼ半球状の水滴が得られ，

水滴の球相当径vはビデオ画像から得られる測定径x

から以下の関係で求まる．

ア＝0，74x （4，L2）

20　　　　40　　　　60

D腕OPしETD監A凹ETER⊂凹m｝

80

氷晶・雪片・あられの質量は，これらの粒子の大

きさと質量に関する粒子の形状別の実験式（D翻s，

1974，MagonoandNakamu砒1965）を用いて求めた．
第4．1．4図　雲粒子ゾンデの粒子捕捉率．

リアルタイムで表示され，同時にvm．にも収録され

る．レーウィンゾンデからの気象信号は通常の受信

機（RD－65A）で受信され，ディジタイザーを通して

気象要素解析用のPCに送られる．

③　粒子の数濃度，質量濃度の算出

　フィルム上に捕集した雲粒子・降水粒子の数から

大気中の数濃度を算出するためには，HYVISのこれ

4、1．3　雲粒子ドロップゾンデ

　このプロジェクトでは新たに雪雲の直接観測の機

動性を高め，狙った雪雲の追跡観測を可能にするため，

航空機を用いて雲の上方から投下する雲粒子ドロップ

ゾンデと気象ドロップゾンデを開発した．気象ドロッ

プゾンデは通常のRS80型レーウィンゾンデのケーシ

ングをドロップゾンデ用に変更し，直径60cmの円形

傘を使用し約8m♂で降下するもので，他に大きな変

一26一



気象研究所技術報告第48号　2005

更点はない．ここでは雲粒子ドロップゾンデについて

説明する．雲粒子ドロップゾンデには2つのバージョ

ンがある．1つは，航空機から雲粒子ドロップゾンデ

を投下し，ゾンデからの信号を航空機の胴体下部に取

付けた追尾式アンテナ（第4．1．5図）で受信するタ

イプのもので，アンテナのビーム幅が水平400垂直200

と広く，利得が小さいため，ゾンデの送信出力は5W

と大きい．そのため，総重量も6kgとなり，パイロ

ットパラシュートとメインパラシュートからなる二段

式パラシュートを採用して，開傘時の衝撃を緩和して

いる．姿勢を安定化するためにメインパラシュートに

は十字傘を使用し，地上付近では約6ms－1で降下する

ように設計した．もう1つは，航空機から投下して，

地上で信号を受信するタイプのものである．地上設置

型の自動追尾アンテナはビーム幅が狭く，利得も大き

いので，ゾンデの送信出力をO．5Wに，重量も2。5kg

（a）　＼上方　　　下方
　　　　　、
　　　　　、
　　　　　え
　　　　　＼　　　　　　レドーム
ベース取付ボルト1　　　／r二一
　　　　　　　　　　　　　　　　　望亜郵

　　　　　　　　　　　　　　　　　　》
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ゆ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1　　　　　　　　　　　　　　　　　　　專　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　，　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ロ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　じ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　じ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ロ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ロ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ゆヨ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　せ　　　　　　　　　　　　　　　　　　6u

㌧

’

ノ

！＼航空棚同体

』

空中線取付ボルト

に軽減することができた．そのため，一段式パラシュ

ート（直径1．2mの円形傘）を使用して地上付近では

約6ms－1で降下するように設計した．ここでは後者に

ついて説明する。

①　動作原理と構成

　雲粒子ドロップゾンデの動作原理は飛揚型雲粒子

ゾンデと類似している．主要な相違点は，粒子の捕捉

方法である．落下中の雲粒子ドロップゾンデの周囲の

気流構造を風洞実験で調べたところ，第4．1．6図に

示すように前面（下向きの捕集面）の近傍ではゾンデ

に相対的な気流がゾンデの降下速度の40～60％にま

で減速し，1～4ms－1で落下する雪片やあられ粒子を

捕捉するのは困難であることが予備実験で明らかとな

った．そこで，粒径の小さな雲粒子はゾンデ下方の

16㎜フィルム上に慣性衝突で捕捉し，大きな降水粒

子はゾンデ上方（後面）にできるwake内を自由落下

させ35㎜フィルム上に捕捉する方式を採用している

（第4．1．7図参照）．雲粒子ドロップゾンデは第

4．1．7図に示すように，粒子捕捉部（上下2ヶ所），

撮影部（上下2ヶ所），気象要素測定部，制御回路部，

送信部，電源部から成っており，直径180㎜長さ616

㎜（アンテナ部を含む）で，重量2．5kgである．気

温・相対湿度・気圧センサーが雲粒子ドロップゾンデ

に組み込まれ一体型となっているのも飛揚型雲粒子ゾ

ンデとの相違点である．

②　システムの構成

　システム構成も第4．1．8図に示すように，飛揚型

雲粒子ゾンデと類似している．主要な相違点は，映像

信号と気象信号を1つの周波数（1687］皿z）のマイク

ロ波を用いて伝送している点である．第4．1。9図に

示すように，1MHzの映像信号帯域の外縁部（997

lb》
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．
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’
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・’　　、，、ノ’
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第4．1．5図　雲粒子ドロップゾンデの追尾式受信アンテナ（a）と航空機に搭載した雲粒子ドロップゾン

　デシステム（b）．

1Vドロップゾンデ受信装置ラック
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KHz）にサブキャリアをたてて気象信号を伝送するこ

とにより，個々のドロップゾンデが使用する電波の

帯域を狭め，気象観測用の周波数帯（1660～1690

皿z）内で，同時に複数のゾンデを用いて観測するこ

とが可能となった．

　地上の受信装置で受信された映像信号と気象信号

が重畳した信号は，FM復調器を通して映像信号を取

り出し，AM復調器を通して気象信号を取り出す．検

波された映像信号はリアルタイムでモニター上に表示
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されると同時にVTRに収録される．一方，気象信号

は音声帯域に収録され，off］㎞e処理で気象要素に変

換される．ドロップゾンデの降下姿勢を安定化させる

ため，25mのコードを使用している．

③　粒子の数濃度・質量濃度の算出

　フィルム上に捕集した雲粒子・降水粒子の数から

大気中の数濃度を算出するのに必要な捕捉率は，ゾン

デ下方（前面）の16㎜フィルムヘの慣性衝突につい

ては，HYVISの場合と同様に風洞実験から求められ

ている．第4．L10図に示すように，フィルムが35

㎜から16㎜へと幅が狭くなった分だけ捕捉率が向上

している．一方，ゾンデ上方（後面）にできるwake

内を自由落下して，35㎜フィルム上に捕集される場

合の捕捉率は，次の2つの理由で現在のところ定量化

は難しい．1つはゾンデ下方での雪粒子の衝突，もう

1つはゾンデ後面のwake中の気流の乱れ（非定常）

のため，モデル計算も困難である．ただし，雪雲内で

35㎜フィルム上に捕捉した降雪粒子の数と予想され

る雲内降雪粒子濃度から，35㎜フィルムに対する捕

捉率はO．Ol～0．1程度と推測される．最盛期の雪雲の

中では35㎜フィルム上に雪片やあられが捕捉されて

おり，降雪粒子濃度が高い・低い程度の定性的情報で

あれば得られる．

　空間質量濃度を求める際に必要な，フィルム上に

おける水滴径と球相当径の関係式や，色々な結晶形別

の氷晶・降雪粒子の大きさと質量の関係式はHYVIS

の場合と同じものを使用している．

　　　　　　　　　　参考文献
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一29一



気象研究所技術報告第48号　2005

4．2　ゾンデ観測の統計＊

盈2．1　はじめに

　観測領域として選択した山形県酒田沖は目本海寒

帯気団収束帯（浅井，1988）や渦状擾乱に伴いメソス

ケールに組織化した降雪雲システムの出現頻度が低く，

通常の大陸からの寒気吹き出し時に形成される孤立型，

L型（longitudinalmode），丁型（transversemode）の比

較的背の低い降雪雲が頻繁に出現する．2章でも述べ

たように，孤立型，L型，丁型を合わせると出現頻度

で60％以上，全体の降水量に占める割合も45％と多

い．

　これら降雪雲の平均的な内部構造（鉛直構造）を，

熱力学・力学・雲微物理学的視野から調べた例はこれ

までほとんどない．Magonoθ1α∠（1973）やlsonoθ∫砿

（1966）があるのみである．これらの降雪雲の内部構造

の把握は，降水機構解明に必須であり，降雪予測精度

向上や降雪雲の人工調節可能性の評価の基礎資料とな

るものである．

　4冬期間（19892．2～2．10，1990L30～2．13，1991

2．1～2．12，19922．1～2．9）に飛島で実施した約40

回の雲粒子ゾンデ観測（雲粒子ドロップゾンデ観測を

含む）と約80回のレーウィンゾンデ観測（気象ドロッ

プゾンデ観測を含む）の結果を統計的に処理し（ここ

では冬型気圧配置に分類される総観場に該当する，そ

れぞれ30回と40回の事例のみ対象とした），雪雲とそ

れが形成した対流混合層の平均的構造を報告する．

に内挿したデータを用いて議論する．鉛直流は高度

250m毎に平均した気球の上昇速度の平均値からの偏

差を求めた．雲粒子ゾンデ観測のデータに関しては，

放球後約1分（高度300m）は巻下げ器が作動中のた

め，鉛直流の計算から除外した．このようにして求め

た鉛直流には，±1ms－1程度の不確定性があることに

注意を要する（浅井，1968）．

　雲粒子（ドロップ）ゾンデで測定した雲微物理量は

250m間隔で平均したものを使用した．

4．2．3結果

42．3．1熱力学構造

　第4．2．1図に混合層上端（雲頂），持上凝結高度（雲

底），地上の気温と高度の関係を示す。地上気温は，

＋5℃～一3℃の問に分布し，LCLはO℃～一14℃，200

m～1800m，混合層上端は一13℃～一33℃，1500m～4500

mの間に分布することが分かる．

　混合層上端高度で規格化した高度と気温減率の関

係（第4．2．2図）を見ると，最下層で気温減率が一1℃

／100mとほぼ乾燥断熱減率となっている．しばしば，

超乾燥断熱減率も見られる．雲層では一〇．7℃～一〇．8℃

／100mで，概ね湿潤断熱減率となっている．雲頂付近

には，ほとんどの場合に0℃～＋3℃の安定層（等温層

または逆転層）が見られ，高度100m平均でも一〇．3℃

／100mと顕著な気温減率の変化を示した．雲頂より上

方では気温減率は一〇．5℃～一〇．6℃／100mで，弱安定な

4．2．2解析方法

　CAPE　（Convectiv6Available　Potential　Energy），

DCAPE　（Downdra丘Convective　Available　Potential

Energy），　CIN　（Convective　Inhibition），LCL　（Li長血g

CondensationLeve1）はレーウィンゾンデのオリジナル

データを10hPa間隔に平均した薄い層ごとに計算し，

その最大値とした．DCAPEはCAPEとは逆センスで，

負の浮力を上方から下方に向かって積分したもので，

下降流の強さの目安となるものである．

　混合層上端高度は，高度差100m以上の逆転層（ま

たは等温層）の下端または相対湿度が（氷飽和一10％）

以上の層の上端の高度で定義した．

　気温，相対湿度，温位，相当温位，比湿，風向風速

やそれらの高度変化率の鉛直分布は，高度100m間隔
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　底；▲）の気温と高度の関係と地上気温；○．
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第4．2．5図　混合層上端高度で規格化した高度とCAPEお

　よびDCAPEの最大値の関係．
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成層となっている．

　湿度の鉛直分布は，相対湿度でみると地上付近では

60％～100％，雲層では85％～100％で，雲頂で急激

に減少し雲頂より上方では20％～30％となっている

（図省略）．雲底下は降水の影響のない所では60％～

70％と比較的乾燥しているのが特徴である．比湿で見

ると（第4．2．3図），地上で2～4gkg－1の値が，雲頂ま

で連続的に減少し，雲頂付近で1～2gkg－1からO．5gkg－1

以下に急激に減少し，それより上方ではごく緩やかに

減少する分布を示している．対流混合層の構造の典型

としてとりあげられる地上一雲底間で比湿一定という

分布は見られない．これは，冬期日本海上の対流混合

層内に発達する雲は降水を伴い，降水粒子の地上付近

での蒸発が地上付近の比湿を増加させていると考えら

れる．もう一つの原因として，後述するように雲頂付

近が不安定成層となっているため雲頂エントレインメ

ントにより上空の乾燥空気が下方に輸送されることも

考えられる．

　相当温位の高度変化率を規格化した高度の関数と

して見ると，最下層（NHニ0～0．2）では，負の値とな

り分散も大きくなっている（第4．2．4図）．これから最

下層では対流不安定な成層をしており，不安定度も時

折大きくなっていることが分かる．それより上方，雲

頂付近までは変化率は一般的に0～O．2K／100mと小さ

く，中立な成層をしていることが分かる．一般的に雲

頂直上では変化率がO～2K／100mと強い安定層が存在
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し，それより上方で0．5K／100m程度で安定な成層をし．

ている．しかし，雲（対流混合層）の上部，雲頂付近

では所々一1～一2K／100mに達する不安定成層が存在し

ている．

　CAPE及びDCAPEの最大値の出現高度を，対流混

合層高度で規格化してプロットしたのが第4．2．5図で

ある．CAPEの最大値は混合層の下層一中層に多く出

現し，その値は通常50∫kg－1程度で，最大でも150Jkg－1

程度である。DCAPEの最大値は雲の上部，雲頂付近

に出現し，CAPEより少し大きめの値となっている．

CAPEとDCAPEには相関はなく（図省略），単純に相

当温位の線型な高度変化（減少）に寄因するものでは

なく，下層に局在する高相当温位気塊または，雲頂付

近に局在する低相当温位気塊によるものと考えられる．

後者は，雲頂からの低相当温位気塊（乾燥気塊）のエ

ントレインメントを示唆しているものと考えられる．

C工Nは20Jkg－1以下と小さく，ほとんどの場合，強制

的に持ち上げることなく対流が開始する．換言すると，

どこでも容易に対流が開始する状態にあることが分か

る．

2．0

【
U
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
O

　
　
　
一
よ
b
ρ
一
Φ
＝
　
．
E
』
0
2

0．5

卜労→｝

．一　
　

　
　
甲
’

．”・’・■て、

鞭

4．2．3．2．　力学的構造

　風向は，混合層内では2500～350。の範囲にあり，

高度とともに北西から西に反時計回りに変化し，混合

層より上方では西北西で大きな変化は見られない（第

4．2．6図）．風速は，混合層内では20ms－1以下で，比

較的一様であるが，混合層より上端付近で急激に増加

している（第4．2．7図）．混合層内の風向・風速の高度

変化率を詳しく見ると（図省略），下層ほど風向・風速

の変化率が大きくなっていることが分かる．

　ゾンデの上昇速度偏差から求めた鉛直流の最大値の

出現高度を混合層高度で規格化した高度で表示したの

が第4．2．8図である．上昇流の最大値（高度250m平

均）は約5ms－1で，下降流の最大値は3ms『1程度であ

った。上昇流のピークは混合層の中部，換言すると雲

中に見られることが多く，下降流のピークは混合層の

中，下部，雲層下部あるいは雲底下に見られることが

多いことが分かる．

　　180　　　　　　　　　　225　　　　　　　　　　270　　　　　　　　　　315　　　　　　　　　　360

　　　　　　　　　W．D．（degree）

第4．2．6図　第4．4．2図と同様．ただし，風向の関係につ

　いて．

　0．0

2．0

【
U
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
O

　
　
　
ヲ
よ
b
o
一
Φ
＝
　
．
E
」
o
＝

0．5

　
｝

．蜘で

～ら、　　　　、

ヴ県

　　　　ドウド
0．0”一㏄
　0　　　　　10 20　　　　30　　　　40

　W．S．　（m／s）

50

4．2．3．3雲の微物理構造
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第4．2．9図　混合層上端高度で規格化した高度と各種雲理

　量の関係．（a）雲粒数濃度Nc；○と雲水量CWC　l●，

　（b）氷晶数濃度Ni：□と雪粒子数濃度Ns；◆，（c）あら

　れ粒子数濃度Ng　l▲と雨滴数濃度Nr；O。

　　　　　　　　　　O　　▲　　　　　Q　　　　　▲　▲

滴数濃度）の鉛直分布を，混合層高度で規格化した高

度で第4．2．9図に示す．雲水量は高度とともに増加し

最大1gnf3程度である．これは地上付近の空気塊を持

ち上げたときの断熱凝結量に近い値である．雲粒数濃

度は最大300個c柾3程度である．氷晶数濃度は数100

個r1以下で，雲の上部で大きな値を示すことが多い．

1 2　　　　3　　　　4

　Hblt。n（km）

第4．2．10図　水雲の雲頂高度と対流混合層上端高度（a）と

　氷晶雲と対流混合層上端高度（b）の関係．

200μm以上の降雪粒子の数濃度は，数10個L－1以下で

ある．雲頂付近で低濃度となっている以外には，顕著

な高度変化傾向は見られない．あられ粒子の数濃度は

10個L－1以下となっている．

第4．2．10図に水雲と氷晶雲の雲頂高度と混合層上

端高度の関係を示す．氷晶雲の大部分は，その雲頂部

が混合層上端の安定層を貫通して，その上方に吹き出

していることを示唆している．一方，水雲の大部分は，

雲頂が混合層上端の安定層の下方にとじ込められてい

ることが分かる．この差は主に水と氷の飽和水蒸気圧

の差，換言すると，蒸発速度の差に寄因していると考

えられる．混合層上端より上方での氷晶雲の存在は，

雲・降水粒子による安定層を横切る水物質の輸送を示

唆するものである．
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4．2．4まとめ

冬期間に山形県酒田市飛島で実施された約40回の

雲粒子（ドロップ）ゾンデ観測と約80回のレーウィン

ゾンデ観測の結果を解析し，寒気吹き出し時に発達す

る対流混合層とその中に形成される孤立型，L型，丁

型の降雪雲の平均的な鉛直構造を調べた．その結果，

以下のことが示された．

　（1）　対流混合層の温度成層は，最下層で乾燥断熱

　　あるいは超乾燥断熱減率で，それより上方に雲

　　頂高度までは湿潤断熱減率，雲頂付近に逆転層，

　　さらに上方は弱い安定成層からなり，典型的な

　　プロファイルを示した．しかし，雲底下に等比

　　湿層は見られず，地表から雲頂までほぼ一様に

　　減少していた．これは降水の蒸発の影響と考え

　　られ，その影響の弱い所では，ほぼ等比湿層と

　　なり，地表付近では相対湿度60～70％と乾燥し

　　ていた．

　（2〉　地表付近の高相当温位気塊のもつCAPEは最

　　大で150Jkg－1程度で，雲頂付近の低相当温位気

　　塊の持つDCAPEはそれより多少大きめの値と

　　なった．

　（3〉　混合層内の水平風は最下層を除くとほぼ一様

　　で，多くの場合風速は20ms－1以下であった．上

　　昇流の最大値は5ms－1程度で，雲層に見られるこ

　　とが多く，下降流の絶対値は上昇流の半分程度

　　であった．

（4）　雲水量は雲の上部ほど大きく，断熱凝結量に

　近い値を示すこともあった．氷晶数濃度は雲頂

　付近で高く，最大で数100個L『1であった．一方，

　降雪粒子の数濃度は数10個L－1程度であった．

　自然の氷晶発生過程が顕在化する前には十分

　な過冷却雲水を含み，シーディングに適した雲

　であるが，一旦氷晶発生過程が顕在化すると，

　十分な数の氷晶・降雪粒子が過冷却雲水を消費

　し，シーディングによる人工降雪が難しい状態

　となる．シーディングに適した雲・タイミング

　を見出すことが重要であると思われる．

　　　　　　　参考文献
Asai，T．，1968：An　ana取sis　of　convec怠ve　ac丘vity血血e

a血osphere　us血g　raw血son（le　d賊＆乃n窺，15，109－115（血

JaPanese）。

浅井富雄，1988：日本海豪雪の中規模的様相．天気，35，

156－161．

Isono，K，M．Komabayashi，T．Takahashi　and　T，Tanaka，

　1966：A　physical　study　of　solid　precipitation　fヒom

convective　clouds　over　the　sea．Part　II．ノ1惚花oπSoこ

如αn，44，218－226．

Magono，C．and　C．W　Lee，1973：The　ve而cal　structure　of

snow　clou（1s，as　revealed　by”snow　crystal　sondes”，Pa丘

II訊惚蜘κSoo々ραn，51，176－190．
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4．3　孤立型対流性降雪雲＊

43．1はじめに

　ユーラシア大陸から吹き出してくる寒気団は目本

海を渡るときに相対的に暖かい海面から大量の熱と水

蒸気を受けとる．その結果，湿潤で不安定な成層をし

た境界層内で活発な積雲対流が発達し，風下に位置す

る目本海沿岸地域に強い降雪をもたらす．このように

して生成された大量の降雪は時々交通機関や住宅等に

大きな被害を及ぼす．降雪の短時間予報の改善や降雪

被害の軽減を目的とした降雪の人工調節技術の確立の

ためには，これらの雪雲の降水機構の理解が必須であ

る．

　メソスケールの降水現象の短時間予報の観点から

は，雲内の運動学的・熱力学的構造と同様に，降水粒

子のタイプ（より厳密に言うと降水粒子の落下速度）

が重要となる．これが地上降水の位置を大きく左右す

るからである．例えば，雪雲の雲頂高度を3㎞，雲層

内の平均水平風速を15ms－1とすると，落下速度が1m

s4以下の個々の雪結晶や小さな雪片は地上に到達す

るまでに数10㎞風下に流されるが，3～4ms－1の落下

速度を持つあられは10㎞程度しか流されない．この

ように，降水粒子が雪片であるかあられであるかによ

って地上降雪域は大きく移動する．雪雲の中で生成さ

れる降水粒子のタイプは，過冷却雲水量と氷晶の数濃

度の時空間的分布によって決定される．

　降雪の人工調節でも，シーディングによって降水

粒子のタイプを変化させ，地上降水域を移動させよう

とした場合，これらの雪雲の微物埋学的構造の深い理

解なしでは目的を達成することができない．

　目本海上の降雪雲の総観スケール及びメソスケー

ルの特徴に関する研究はこれまで数多くなされてきた

（Nino血ya，19681Matsumotoθ如∠，19651など）。しかし，

雪雲の微物理学的構造や降水機構に関する研究は，こ

れまであまり多くなされていない（lsonoα磁，19661

MagonoandLee，1973）。

　この節では，1989年から1992年までの4冬期間に

計40台の雲粒子ゾンデと雲粒子ドロップゾンデを用

いて行った観測結果から得られた対流性降雪雲の微物

理学的・熱力学的構造について記述する．特に，ここ

では比較的短寿命の孤立した対流性降雪雲中の過冷却

雲水と氷晶の振舞に焦点をあてる．2．2で述べたよう

に，孤立型の降雪雲の出現頻度は全体の約40％を占

め，全降水量に対しても10～20％を占める代表的な

降雪雲のタイプの一つである．孤立した対流性降雪雲

内の気流構造については，5．3で記述される．ただし，

ここで扱う降雪雲と5．3で扱う降雪雲は同一のもので

はない．なお』この節で示す結果については，すでに

Murakamiε1砿（1994）で報告しており，これらの中の

図を編集して用いている．

生3．2観測した雪雲の一般的特徴

　1989年から1992年の4冬期間に2，月上旬～中旬に

実施した集中観測期間中に，計40台の雲粒子ゾンデ

（HYVIS）と雲粒子ドロップゾンデを用いた観測を

行った．観測された雪雲のタイプは，Lモード，Tモ

ード，孤立型対流性降雪雲，メソスケールの収束によ

って形成されたバンド状降雪雲，低気圧に伴う降雪雲

等であった．1個の特定の降雪雲の一生を追跡するこ

とはできなかったが，発生から消滅までの一生の中で

も色々なステージの雪雲を観測した．観測された雪雲

の一般的な特徴と雲の微物理学的特徴を第4．3．1表に

まとめた．1990年2月12目，1991年2月10目，

1992年2月3目の低気圧やそれから延びる温暖前線

に伴う層状性降雪雲を除くと，全ての観測例は，西高

東低の冬型気圧配置下で起った寒気吹き出しに伴う対

流性降雪雲に関するものである．これらの降雪雲の雲

頂温度と高度は，それぞれ一6～一32℃と1．3～4．25㎞

の範囲にあった．雲底温度と高度は＋1～一14℃と0．1

～1．8㎞の範囲にあった．雲水量と雲粒数濃度は，そ

れぞれO～L2gゴ3，0～260個cゴ3の範囲にあり，雲

の一生の中のステージによって違っていた．200μm

以下の氷晶と200μm以上の降雪粒子の数濃度はそれ

ぞれ0～620個L－1と0～30個L－1であった．過冷却雲

粒は一般的に（特に孤立型対流性降雪雲では）雲の上，

中層に多く存在し，必ずしも一層構造ではなく多層構

造をしていた．降雪雲を生成する対流混合層の対流不

安定性の指標であるCAPEの値は100Jkg－1未満で，

通常は10ないし数10Jkg－1程度であった．

　第4．3．1表を見るときには，これら観測された雪

雲は全て，並みの強さあるいは弱い寒気吹き出しに伴

って生成されたもので，強い寒気吹き出し時の降雪雲

は含まれていないことに注意を要する．

＊村上正隆：物理気象研究部
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第4．3．1表　1989年，1990年，！991年，1992年の集中観測期間中に観測された雪雲の諸特性．
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観測された対流性降雪雲を2つのタイプに大きく　　ある．第4．3．1表では“mε血ta鵬d”　（持続型）と分

分類することができる．1つは，比較的短寿命の降雪　　類してある．

この節では，比較的短寿命の孤立型対流性降雪雲雲で，そのレーダエコーは容易に対流セルとして識別

され，寿命は1時問以下で，その一生に応じた明瞭な　　の微物理構造の変化を調べる．観測された孤立型対流

時間変化を示す．もう1つは，組織化されたバンド状　　性降雪雲はHYV【SあるいはHYDROS観測前後のレ

降雪雲で，自己維持型で，比較的長続きする降雪雲で　　一ダエコーの変化に基づいて，雲の一生の3つのステ

36一
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第4．3．1図雲頂温度20℃±3℃の雪雲の発達期・最盛期・衰退期における微物理構造の模式図．破

　線と陰影部は雲頂と雲粒域を示す．●印とfd．は過冷却または凍結霧雨を示す．観測された雪の結

　晶の分類はMagono　aad　Lee（1966）を簡略化したものに基づいている．0℃，一10℃，一20℃高度も

　図中に示した．

一ジに分類された．レーダ反射因子が増加中で，最大

反射因子が15dBZを超えていないものを発達期の雪

雲と分類した．このようなレーダエコーの変化は，降

水形成が開始したばかりで，降雪粒子の大きさも比較

的小さく空間濃度も低く，降雪粒子はまだ地上に到達

していないことを示唆する．レーダ反射因子はまだ増

加中であるか，顕著な増加あるいは減少傾向を示さず，

最大反射因子が15dBZを超えたものを成熟期の雪雲

と分類する．レーダ反射因子が顕著な減少を示すもの』

を衰退期の雪雲と分類した．このステージでは，活発

な降水形成は終わり，降雪粒子の大部分は雲から落下

し，地上に到達している．ここに示した分類法は必ず

しも一般的に受け入れられるものではないが，便宜上，

ここではこの定義を用いることにする．

雪雲の微物理構造は，その力学的構造だけでなく

雲頂温度にも強く依存すると予想される。そこで，観

測された雪雲の中から雲頂温度が一20℃±3℃の雲を

選んで，雲の一生の各ステージにあった別々の雪雲の

観測結果をコンポジットして，雪雲の微物理構造の時

間変化を示す．第4．3．2図に，発達期・最盛期・衰退

期の雲として選ばれた降雪雲の内部構造を模式的に示

す．

4、3．2．1発達期の雪雲

発達期の雪雲の内部構造の例として，1991年2月

5目15時41分の雲粒子ドロップゾンデによって観測

された雪雲の内部構造を示す．第4．3．2図は，雲粒子

ドロップゾンデ観測時のレーダエコーPPIを示す．第

4．3．2図に示すように，この時，観測領域はLモード

の雪雲でおおわれていた．これらの筋雲を構成する個

々の対流性降雪雲は海上40～50㎞の所で発生し，海

岸に近づくにつれて発達していた．航空機はレーダオ

ペレーターに誘導されて，筋雲を構成する雲頂がカリ

フラワー状をした発達中の対流セルの1つに雲粒子ド

ロップゾンデを投下した．第4．3．2図中の×印は雲

粒子ドロヅプゾンデ投下地点を示す．

雪雲内の気温・相対湿度・風・観測された氷晶の

結晶形・温位・相当温位・飽和相当温位を第4．3．3図

に示す．雲頂高度は2．3㎞，雲頂温度は一17℃で，雲

底高度は1．3㎞，雲底温度は一10℃であった．気温と

相対湿度の急激な変化は過冷却雲粒層の雲頂と良い対

応を示している．高度1．8㎞から2．3㎞までに見ら

れる気温センサーへの着氷による凍結の潜熱による見

掛け上の気温上昇分を差し引くと，雲の上部を除くと

全層対流不安定な成層を示す．凍結の潜熱による見掛

け上の気温上昇分を差し引いた後でも雲頂部から雲頂

直上で急激な相当温位の減少が見られる．この急激
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第4．3．3図　王99！年2月5日王5時4i分の雲粒子ドロップ

　ゾンデで観測された発達期の雪雲中の気温・相対湿度

　（左側の実線，破線）観測された氷晶の結晶形（中
　央）温位・相当温位・飽和相当温位（右側の実線，破

　線一点錯線）の鉛直分布．
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第4．3．5図　発達期の雪雲における雲・降水粒子濃度の鉛

　直分布．左図は雲水量（棒グラフ）と氷水量（点
　線），右図は雲粒の数濃度（棒グラフ）と氷晶の数濃

　度（点線）．

なθeの減少は雲頂部エントレインメントと雪雲内

の下降流の開始に関係していると考えられる．雪雲

の対流セルの内部と周辺部への連続したドロップゾン

デ観測の結果から，対流セル内の気温は周辺部よりも

1～2℃高いことが示された．ドロップゾンデの落下

速度の変化から求められた雪雲内の最大上昇流は4～

5ms－1であった．ただし，Asai（1968）が指摘している

ように，ゾンデの上昇速度（またはドロップゾンデの

落下速度）からの上昇流の見積りには，気球やパラシ

ュートの変形，降雪粒子の付着等により±1ms－1程度

の誤差を含むことに注意を払う必要がある．第4．3．4

図に，一14℃，一13℃，一10℃高度で撮られた雲粒子

画像を示す．それぞれの画像の横幅が1．5㎜に相当

する．多数ある円形の黒い点が過冷却雲粒である．そ

のほかに星状結晶（Panel　aの左上）・角柱（Panel　c

の中段左）・角板（Panel　dの左下）などの初期氷晶

もみられる．また，大粒径の降雪粒子は観測されなか

った．

　雲水量，氷水量，雲粒と氷晶の数濃度の鉛直分布

を第4。3．5図に示す．図からわかるように，雪雲内に

は約1㎞の過冷却雲粒層が存在した．雲水量は雲上

部で最大値O．7gnf3に達したのに対し，氷晶の氷水量

は0．01gゴ3程度で過冷却雲粒層内に限定されていた．

観測された雲底高度は持ち上げ凝結高度と一致し，雲

水量も断熱凝結量（0．7gnf3）と良い一致を示した．

過冷却雲粒の数濃度は，100個c虹3程度で，その粒径

分布図（第4．3．6図）は直径15μm付近にピークをも
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　のPIPI．
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　DlSTA髄CE　EAST　OF　RADAR（km》

1989年2月4日15時03分のレーダ反射強度
×印は雲粒子ゾンデの位置．

一39一



気象研究所技術報告第48号　2005

ち，直径50騨にも及ぶ幅広い分布をしていた．氷晶

の数濃度は数個rで，F厩c薮er（1962）の式から予想

される値より1桁大きい値であった．（この測器の氷

晶数濃度の検出限界は2～3個rなのでそれより低濃

度の部分は意味がないことに注意）．また，0．2圃以

上の降雪粒子は観測されなかった．

2例の発達期の降雪雲の共通する特徴をまとめると，

①雲の一生を通じ，最も高濃度の過冷却雲水（約

　1g紅3で断熱凝結量に近い値）を含む．

②氷晶の発生は開始しているが降雪粒子の大きさ

　まで成長しているものは少ない。

③対流不安定層が雲のかなりの部分を占めている、

④　4～5組s－1の上昇流が存在する．
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4．趨．2．2　最盛期の雪璽

最盛期の雪雲の例として，1989年2月4臼15時

01分の飛揚型雲粒子ゾンデ観測によって得られた雪

雲の内部構造を示す．第4．3．7図に雲粒子ゾンデ放球
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第4．3．8図第4．3。3図と同様・ただし，1989年2月4日

　王5時01分の雲粒子ゾンデで観測された最盛期の雪雲

　について。
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第4。3。9図　王989年2月4日15時0！分の雲粒子ゾンデで観測された最盛期の雪雲中の雲・降水粒子
　像の例．（a）の横幅は約2c憩，それ以外は！．5囎．
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第4．3．10図第4．3．5図と同様．ただし，1989年2月4
　目15時01分の雲粒子ゾンデで観測された最盛期の雪
　雲について．降雪粒子（破線）と霧雨滴（実線）の濃
　度も含む．

直後のレーダエコーPPIを示す，図中，×印は

HYVISの位置を示す．ゾンデ放球前後にレーダエコ

ーが急速に発達し25dBZを超えたこと，放球時にあ

られが地上に到達していることなどから，最盛期の雪

雲を観測したと考えられる．

第4．3．8図左に気温（実線）・相対湿度（破線）

・風向風速，図中央に観測された結晶形，図右に温位

（実線）・相当温位（破線）・飽和相当温位（一点鎖

線）を示す．雲頂高度は約2．9㎞，雲頂温度は一21℃

であった．相当温位の鉛直分布からわかるように，こ

のステージまでに，地上付近を除くと雲内の対流不安

定は解消し，成層は安定化していた．雲頂直上の気温

の低下は気温センサーに付着した着氷の昇華蒸発によ

るものである．この効果を差し引いても，雲頂から雲

頂直上にかけて若干相当温位の低下が見られる．この

とき雪雲の周辺部でのゾンデ観測はなかったが，他の

最盛期の雪雲の内部・周辺部でのゾンデ観測の比較か

ら，雲底より上方では雪雲内部の方が1～2℃気温が

高く，雲底下では逆に周辺部の方が高くなっているこ

とが示された．雲底下の冷気は降雪粒子の昇華蒸発や

雲頂付近の相当温位の低い空気からなる下降流に寄因

すると思われる．過冷却雲粒層は厚さ約1．5㎞に達し，

HYVISの上昇速度から見積られた最大上昇流は1～2

ms－1であった．

第4．3．9図にこの雪雲内で観測された雲・降雪粒

子の画像を示す．（a）は雪雲下層及び雲底下で観測さ
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第4．3．11図　1989年2月4目！5時01分の雲粒子ゾンデ
　で観測された最盛期の雪雲中の雲粒（左）と降雪粒子

　（右）の粒径分布の高度変化』

　　　　　　　　　1δ　0

れたあられ，（b）は凍結水滴，（c）は雲粒付星状結晶，

（d）は過冷却雲粒と初期氷晶を示す．（d）中の角柱状結

晶は100μm以下ですでに雲粒捕捉を開始している．

第4．3．10図左に雲水量（棒グラフ）・雨水量（実

線）・氷晶の氷水量（点線）・降雪粒子の雪水量（破

線）を，図右に雲粒・雨滴・氷晶・降雪粒子の数濃度

を示す．雲水量は雲の上・中部で0．1gゴ3程度であっ

た．この値は断熱凝結量の1．2gゴ3よりはるかに小さ

な値である．すでに降水過程は雲の下部の過冷却雲水

を消費しはじめており，観測された雲底高度1．1㎞

は持ち上げ凝結高度0．8㎞よりかなり高くなってい

る．氷水量は0．05gnf3程度で，氷水量の大きな値は

過冷却雲粒層に存在した．雪水量は高度が低くなるに

つれて増加し，0．2gnf3に達した．

高度200～400mの層では直径100～200即の微水

滴（d圃e）やそれが凍結したものも観測された．こ

れらの水滴は雲粒の衝突併合過程によって生成された

ものと考えられる．過冷却雲粒の数濃度は10個c虹3
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程度で，氷晶の数濃度は過冷却雲粒層で高く，最大で

300個U1であった．この氷晶濃度はFletcher（1962）

の式から予想される値よりも約2桁大きい値である．

降雪粒子の数濃度は10個L－1，d価eは数10個nf3程

度であった．雪雲の上・中・下層における雲粒と降雪

粒子の粒径分布を第4．3．11図に示す．雲粒は直径20

μm付近にピークをもつ幅広い分布をしていた．降雪

粒子は過冷却雲粒を消費しながら雲粒捕捉及び昇華凝

結成長を続け，下層にいくほど粒径分布は大粒径の方

へ広がっていた．大粒の粒子は主にあられや濃密雲粒

付結晶から成っていた．

　ここで示した例と他の5例から得られた最盛期の

雪雲の一般的な特徴をまとめると，

①　過冷却雲水量は急速に減少し，0．1～0．3gゴ3

　程度で，すでに過冷却雲粒のかなりの部分が氷晶

　や降雪粒子の成長に費やされている．

②　氷晶数濃度は雲上部の過冷却雲粒層で高く，氷

　晶発生がまだ継続している．

③　落下速度の大きい降雪粒子（あられなど）が最

　初に地上に到達し，醐eが混在することもある．

④　ほぼ全層で対流不安定は解消されている．

⑤　上昇流は弱まり，1～2ms－1である．
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生3．2．3衰退期の雪1

衰退期の雪雲の例として，1989年2月3目15時

26分の飛揚型雲粒子ゾンデ観測によって得られた雪

雲の内部構造を示す．第4．3．12図左に気温（実線）

・相対湿度（破線），図中央に観測された雪の結晶形，

図右に温位（実線）・相当温位（破線）・飽和相当温

位（一点鎖線）を示す．観測された結晶は，ほとんど

血血gしていない六角板・樹枝結晶であった．雲頂高

度・温度はそれぞれ2．0㎞，一20℃であった．雪雲内

には対流不安定な層は存在しないが，最下層（地上か

ら500～600m）では海面からの顕熱・潜熱フラックス

により対流不安定層が形成され始めている．第

4。3。13図左に氷水量（点線）と雪水量（破線〉，図

右に氷晶と降雪粒子の数濃度を示す．この頃までに雪

雲内の過冷却雲粒は全て氷晶・雪の成長に費やされ，

存在しない．雪雲は，質量が小さく落下速度の小さい，

雲粒の付いていない樹抜状結晶や六角板などの降雪粒

子から成っており，その雪水量は雲の中・上部で大き

く最大で0．2g血3，数濃度は10個L－1程度である．氷
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第生3．12図　第4．3．3図と同様．ただし，1989年2月3

　目15時26分に雲粒子ゾンデで観測された衰退期の雪
　雲について．
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第4．3．13図　第4．3．5図と同様．ただし，1989年2月3

　日15時26分に雲粒子ゾンデで観測された衰退期の雪
　雲について．

晶による氷水量は0．01g虹3以下と少なく，活発な氷

晶発生が終わったことを示唆している．ここで示し

た例を含めて，3例の事例解析から得た衰退期の雪

雲の一般的な特徴をまとめると，

①　雲内に過冷却雲粒は存在しない，存在するとし

　ても雲の上部の限られた領域で，ごく低濃度であ

　る．

②　降水粒子もその大部分は降り終わり，血1血1gを

　していないか血血g量が少なく落下速度の小さ

　な降雪粒子が雲内に存在する．

③　海面からの熱と水蒸気の供給を通して，下層数

　100mでは成層の不安定化が再開する．
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4．3．3降水機構

　一般的には，あられ形成が雪雲中の雲水を降水に

変換する最も効率的な過程である．観測した孤立型対

流性降雪雲に関しても，最盛期においては雪粒子の雲

粒捕捉成長が主要な降水機構であった．雪雲の中で，

暖かい雨の過程（雲粒の衝突併合による霧雨滴の生

成）も働いていたが，その全降水量に対する寄与は小

さい（10％未満）と考えられる．

　醐eはあられの形成過程においても重要な役割を

はたしている．濃密雲粒付結晶や凍結水滴があられの

芽として働き，その相対的重要性は気象条件によって

異なることが一般的に知られている．H面maya（1977，

1988）は北海道や北陸地方で地上に降ってきたあられ

の薄片を観測し，この2つのタィプのあられの芽が含

まれていることを確かめた．しかし，これまで雪雲の

中で，その場観測であられの芽を確かめた例はない．

あられを生成している雪雲の中でHYVISによって撮

られた映像は，角柱状結晶や厚角板（いわゆる軸比が

1に近い結晶）が卓越しており，それらの結晶は大き

さが100岬に達する前にすでに雲粒捕捉成長を開始

していることを示した．過冷却水滴や凍結水滴の数は

これらの等方的な雪結晶よりはるかに少なかった．こ

れらの観察事実は，雲粒付き角柱結晶や角板結晶があ

られの芽として最も有望な候補であることを示唆して

いる．

　衰退期の雪雲の中では，雲粒の付いていないまた

は若干雲粒の付いた樹枝状結晶や板状結晶が卓越して

おり，これらの雪結晶から成る雪片もよく観測された．

しかし，これらの雪片はそれほど大きくなく，数個の

雪結晶から成る小さな雪片で，その落下速度も雪片を

構成する個々の雪結晶の落下速度と大差なく

（Kゆkawa，1974，1989），併合過程によって降水強度が

顕しく増大していることもなかった．
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生3．4過冷却1水の生成と消費

　4．3．2ですでに述べたように，個々の雪雲の一生の

変化を観測することはできなかった．4．3．2で述べた，

異なるステージにある別々の雪雲に関する観測結果を

コンポジットしたものだけから，いつ過冷却雲水の消

費が顕著になるのかやその過程がどのくらい速く進行

するのかを云うのは困難である．ここではそのような

過冷却雲水の消費の詳細を解析的に調べた．

　　　一6　　　　－5　　　　 －4　　　　 －3　　　　 －2　　　　 －1

　　10　　10　　10　　10　　10　　10
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　DEPOSmONRATE（g！m！s）

第4．3．14図　発達期（上段）と最盛期（下段）の雪雲に

　ついて，氷晶と降雪粒子の昇華凝結成長による余剰水

　蒸気消費速度の鉛直分布．

　　0

　いま，鉛直方向に上昇する空気塊を考え，乱流拡

散やエントレインメントの影響を無視すると，雪雲中

の雲水混合比の変化率は次式で表される．

∂9。　49v、　∂9。　1
一＝　　一”一一一1の一9。CVO五
∂1　　41　　∂7　ρα、

（4．3．1）

　ここで，g愕は飽和水蒸気混合比，”は上昇流，ρ

は空気の密度，硯）は氷粒子の昇華凝結成長速度，

CFOLは固体降水粒子による掃引速度（sweep　rate）

である．右辺第1項は，上昇運動（断熱冷却）による

余剰水蒸気の生成項，第2項は雲水の鉛直移流，第3

項は氷晶・雪結晶・あられの昇華凝結成長による余剰

水蒸気の消滅項，第4項は氷晶・雪・あられの雲粒捕

捉成長による雲水の消滅項である．第1項と第3項の

和が余剰水蒸気の正味の生成項である．この値が正の
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ときは，空気塊の中で新たに雲水の生成（凝結）が起

こり，反対に負のときは雲水（雲粒）の蒸発が起こる．

第4．3．14図は，発達期（上段）と最盛期（下段）

の雪雲中での氷晶・降雪粒子の昇華凝結成長による余

剰水蒸気の消費速度の鉛直分布を示す』第4．3．15図

は，同様に発達期（上段）と最盛期（下段）の落下中

の氷晶・降雪粒子によるsweep　rate（単位時間当りに

氷晶・降雪粒子によってはかれる空気体積の割合）の

鉛直分布である．これらの速度は，鉛直方向に250m

問隔で平均された氷晶・降雪粒子の粒径分布に基づい

て計算された．これらの図の中で，縦軸は雲頂高度で

規格化した無次元高度である．第4．3．14図の中で，

太点線と細点線は最大上昇流1ms－1と4ms－1に対応す

る空気塊の上昇運動による余剰水蒸気の生成率である．

第4．3．14図と第4．3．15図から分かるように，最盛期

には，余剰水蒸気の消費速度と掃引速度はそれぞれ1

×10－3～4×10『3gnf3s－1と3×10－4～3×10－3s－1の範囲

にある．余剰水蒸気の生成速度の計算では，雲頂温度

（高度）が一20℃（2．5㎞），雲底高度が0．8㎞，地

表面温度0．3℃の仮想的な雲を考えた．雲内の上昇流

の鉛直分布は放物線型で，高度1．25㎞で最大値を持

ち，雲頂と地表面でwニ0となるように仮定した．雲

水量g。は雲頂付近を除くと，高度とともに直線的に

増加すると仮定し，雲の中層における過冷却雲水量の

変化率を次式で近似した．
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ここで空気の密度ρ、と∠hはそれぞれ1kg　nf3と

1000mとした．計算は雪雲の一生のうち，次の4っ

のサブステージについて行った．つまり，発達期・

遷移期・最盛期前半・最盛期後半である．それぞれの

段階における隔砿，49．μ，吻，C殉Lの値は，観

測結果に基づいて第4．3．2表の3列目から5列目に示

した．ここで，発達期は，サーマルが雲頂に到達し，

雲全体が断熱凝結量にほぼ等しい雲水が存在する時点

から氷晶・降雪粒子の昇華凝結成長や雲粒捕捉成長に

よるg。の顕著な減少が開始するまでの期間とした。

（4．3．2）式に，第4．3．2表の2列目から5列目まで

の値を代入して解いた．ただし，それぞれのサブステ

1σ2

第4．3。15図　発達期（上段）と最盛期（下段）の雪雲に

　ついて，落下中の氷晶・降雪粒子による掃引速度．

一ジの間は，これらの値は変化しないと仮定した．計

算結果は，6列目と7列目に示す．ここで孟cはg。が

一番右側の列に示した漸近値g。、→。。に近づくときの

時定数である．∠1はg。が全て消費されるのに要する

時問である．参考までに発達期のg、が1gkg－1として，

4つのサブステージを通したg。の時間変化を計算し

た．雪雲の一生を追跡観測することには成功していな

いので，それぞれのサブステージの継続時問は観測で

は求まっていない．そこで，時間積分するとき，それ

ぞれのサブステージの継続時問として時定数κを暫

定的に使用した．この継続時間の選択は，固体降水粒

子の成長時間や観測されるレーダエコーの成長時間の

考察から遠くかけ離れてはいない．しかし，この計算

結果はデータ数の制限や上述の仮定を考慮して解釈さ

れるべきである，

発達期には，　（4．3．2）式の右辺第1項が第3項・

第4項よりはるかに大きく，氷晶・降雪粒子の昇華凝
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第4。3。2表雲水の収支及び雲水の消費速度に関するパラメータ．

Sub－stage w
（
ms雪1）

49．、

ゆ
（
g

m『3S－1）
CVOL 60（sec）

（』∫（sec））

9，，一尾。（gkg－1）

9。’一9c’＋κ（gkg－1）
4∫

（gkぎ1め

Developing 4 4x10’3 1x10－4 2x10’5 250
0．98
（1－0．97）

Transition 4 4x10－3 1x10－3 3x10’4 230
0．7

（0．97－0．78）

Early

maUπe
2 2x10騨3 2x10甲3 1x10畠3 330

0．0

（0．78－0．2）

Late

mahπe
1 1x10’3 4x10－3 3x10’3 250

（60）

一〇．75

（02－0．0）

9。∫　P：㎝asympt・ticalvalue・fgc

9碗一gc∫＋配：timechangein　godu血gcharacterisUctime∫oor∠ε

結成長や雲粒捕捉成長によるg。の消費は無視できる

ほど小さい．従って，雲水量の鉛直分布は主に空気塊

の上昇運動による断熱凝結過程によって決定される．

ただし，雲頂付近は例外で，ここではg。は雲頂より

上方からの乾燥空気のエントレインメントによって減

少している．換言すると，g。は鉛直方向には次式を

満足するように分布する．

一争一w争一∂警一讐〕

（4．3．3）

遷移期には，第1項が依然として支配的で，正味

の余剰水蒸気の生成率（第1項＋第3項）は正である．

従って，上昇気塊の中では雲水が新たに生成される．

一方，発達期とは異なって，氷晶・降雪粒子による昇

華凝結成長や雲粒捕捉成長によるg。の消費は無視で

きない．ここで，g。は時定数約230秒で新しい漸近

値O．7gkg－1に漸近するが，230秒問では0．8gkg－1に

到達する．

最盛期前半には，第1項と第3項の寄与がほぼ等

しくなり，上昇気塊中での正味の余剰水蒸気の生成率

はOとなる．これは，凝結による雲水生成はこれ以上

起こらないことを意味している．このようにして，

g、は減少して，時定数330秒でO．Ogkg－！に漸近する。

実際に330秒間には0．8から0．2gkg－1に減少するこ

とになる．

最盛期後半になると，第3項と第4項が支配的と

なり余剰水蒸気の正味の生成率は負となる．つまり，

氷晶・降雪粒子の急速な昇華凝結成長により上昇気塊

は水飽和状態を維持できなくなる．こうして，雲粒の

蒸発と降雪粒子の雲粒捕捉成長が12。の急激な減少を

引き起こし（時定数250秒），雲水は約60秒で完全

に消滅することになる．

上述の粗い見積りからも分かるように，雲頂温

度一20℃の雪雲の中では，断熱凝結量に近い雲水が，

氷晶・降雪粒子の昇華凝結成長及び雲粒捕捉成長によ

　　　　　　　　　　　　　　　り完全に消費されるのに要する時間は1×10秒程度

である．最盛期後半には，弱い（所n礁二1ms－1程度）

上昇流が存在しても，雲水が完全に消費され，雲水域

が減少し始めることは注目に値する．

生3．5結論
HYVISとHYDROS観測の結果に基づいて，雲頂温

度が一20℃±3℃の比較的短寿命の対流性降雪雲の微

物理学的及び熱力学的構造の時間変化は以下のように

まとめられる（第4．3．16図参照）．

発達期には，高濃度の過冷却雲粒が雲全体に分布

していた．その最大値は約1g虹3で，断熱凝結量に近

い値であった．雲粒数濃度は約100個cm－3であった．

200即以下の氷晶数濃度は数個Ldであったが，200

即以上の降雪粒子はほとんど生成されていなかった．

最盛期には，氷晶発生過程（雲粒凍結が主なメカ

ニズムと考えられる）が活発で，氷晶数濃度は時々
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第4．3．16図　雪雲中の微物理構造の時間変化を示す模式図．

100個L－1を超えることもあった．昇華凝結成長や雲

粒捕捉成長により10個L4程度の濃密雲粒付き雪結晶

やあられが生成されていた．これらの降雪粒子と高濃

度の氷晶は，過冷却雲粒のかなりの部分を消費し，こ

の段階では雲水量はO．2g血3，数濃度も10個cnf3程

度に減少していた．時々，直径が100～200脚の過冷

却水滴が濃密雲粒付き雪結晶やあられと一緒に観測さ

れた．

衰退期には，過冷却雲粒はほとんど全て消費され，

雲内の上・中層には雲粒の付いていない，落下速度の

小さな雪結晶が存在した．

　雪雲内の運動学的・熱力学的構造も時間とともに

変化した．発達期の4ms皿1程度の上昇流も，最盛期ま

でには2ms『1程度に弱まった．発達期・最盛期に対流

コア中に見られた1～2℃の気温上昇も，衰退期まで

には消失していた．発達期に見られた雲全層にわたる

対流不安定な成層も最盛期には安定化し，衰退期後半

には再び海面からの熱と水蒸気の補給によって下層か

ら不安定化してきた．

　高濃度の氷晶は過冷却雲粒域で観測され，特にあ

られを生成している雪雲の中では角柱状や厚角板結晶

が卓越していた．これらの氷晶は引き続き過冷却雲粒

を消費しながら昇華凝結成長・雲粒捕捉成長を続け，

濃密雲粒付雪結晶やあられを生成した．これが日本海

上の対流性雪雲の主な降水機構であった．しかし，発

達期・最盛期には過冷却あるいは凍結した霧雨滴も観

測され，暖かい雨による降水形成（雲粒間の衝突併合

による霧雨形成）と，凍結水滴のあられの芽として重

要性も示唆されたが，観測された霧雨滴が低濃度であ

ることと，時間空問的にも限定されていることから，

これらの寄与は小さいと考えられる．

雲水量の収支計算から，発達期には空気塊の断熱

上昇による余剰水蒸気の生成項が他のどの余剰水蒸気

消費項よりはるかに大きく，雲水量は断熱凝結量に近

い値となることが示された．その後，上昇流が弱まり，

氷晶や降雪粒子の大きさや数濃度が時間の経過ととも

に増加するにつれて，雪雲中では余剰水蒸気の消費項

が徐々に大きくなり，雲水量が減少する．降雪粒子が

十分に発達すると，最大1ms｝1程度の上昇流を含む雪

　　　　　　　　　　　　　　　雲の中でも雲水を維持できなくなり1×10秒以内に

雲水が消滅することが示された．

　　　　　　　参考文献
Asai，T。，1968：An　a［nε岨ysis　of　convective　activity　in

我血osphere　us血g　raw血sonde　data．7セn窺，15，109－115

（血Japanese）．

Fletcher，　NLL，　1962：　丑θ　P々ソsios　‘～〆　Rαinolozイぬ

Cambhdg6UnivPres亀Londoα386pp．

Ha血aya，T．，1977二The　intemal　structぼe　and　embryo　of

graupe1．　・ノ1　」磁o，　So∠，　紐）肋αi故）　乙碗飢，　Sθ君　　『￥π1
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4。4　初期氷晶分布と氷晶発生機構＊

生4、1はじめに

　過冷却雲粒と氷晶の共存する混合雲では，水と氷

の飽和水蒸気圧の差から氷晶が過冷却雲粒を消費して

急速に成長し，降水を開始することが知られている．

氷晶の発生率・タイミング・場所が雲の微物理構造を

決定し，その後の降水形成過程に大きな影響を与え，

最終的に地上に到着する降水の量・場所・タイミング

を支配し，降水短時問予測の観点からも重要であるこ

とも指摘されている．一方，近年，氷晶発生機構は，

雲の微物理構造を通じて，雲による地球の放射収支に

も影響を与えることが知られてきた．

　上述したような氷晶発生過程の重要1生から，以前

から雲内の氷晶分布やそのもととなる氷晶核濃度の測

定がなされてきた．氷晶核の研究の歴史は古く，

Fletcher（1962）が多くの研究者によって得られた測定

結果をまとめて，氷晶核濃度を過冷却温度の指数関数

としてあらわす経験式を提案した．以後，この式が広

く用いられている．一方，Huf〔㎞an　and　V欲（1973）ら

は氷晶核濃度は湿度の関数でもあることを示した．し

かし，氷晶核は雲核とは異なり，その活性化にはいく

つかのモードがあり複雑なため，十分理解されるには

いたっていない．また，氷晶核濃度の測定結果の測器

への依存性も指摘されている（例えば，フィルター法

ではその基板の効果や，氷晶核といっしょにフィルタ

ーに捕捉された凝結核による実効湿度の低下等）．

　一方，雲内の氷晶濃度も古くから調べられてきた

が，1970年代以後，自動化した航空機搭載用測器

（2－D　O．AP．）の普及により，大量のデータが得られ

るようになり，いく種類かの雲（例えば海洋性層積雲

：Hobbs　and　Rangno1985，1990，Mossop1985）では，

氷晶核濃度より2～5桁もおおきな氷晶濃度が観測さ

れることが指摘され，それを説明する種々の氷晶発生

機構（1次氷晶・2次氷晶発生を含めて）が提案され

ている．このように，氷晶発生機構には未解決の問題

が数多く残されている．

　目本海降雪雲中での氷晶発生機構に関する研究は，

これまで非常に限られており，Magono　andLee（1973）

によるSnow　clystal　sondeを用いた氷晶濃度測定（北

海道）とIsonoε1α∠（1966）による，混合箱による氷

晶核測定（北陸地方）があるだけであった．最近，

Murakamiε1α∠（1994）は1，HYVIS（Muraka血and

Matsuo，1990）・HYDROS（4．1参照）・ドップラーレ

ーダを用いて約40例の雪雲を観測し，氷晶濃度は

Fletcherの式より1～2桁大きいこと，発達期の雪雲で

は氷晶濃度が10個L－！未満であるが発達期には約1桁

大きな値になることを示した．

　この節では，HYV【S・HYDROSで測定された雪雲

中の初期氷晶の空間分布と，他の気象要素との関連を

記述する．．更にこれら観測事実と，数値シミュレーシ

ョンの結果との比較に基づいて，氷晶発生メカニズム

を議論する．

4．4．2測定方法

　1989年から1992年の4冬期問，山形県酒田市沖で，

気球搭載のHYVIS，航空機から投下するHYDROSを

用いて，約40個の対流性降雪雲の内部構造を調べた．

測定した雪雲のライフステージは，レーダエコーの変

化から推定した（詳細はMurakamiα砿，1994）．

　こわれやすい雪粒子は，HYVIS・HYDROSのフィ

ルム上に捕捉されるとき，小さな雪の破片やR㎞ed

Palticlesを生成することがある．ここでは，このよう

な粒子は除いて，200μm以下で結晶形が識別できる

もののみを氷晶として数えた．

　また，HYV【S・HYDROSの顕微鏡視野は，1．5×

1．O㎜と小さく，サンプリングボリュームも小さいの

で，統計的誤差を小さくするため250m毎の平均値を

用いている．それでも250m上昇する問のサンプリン

グボリュームは，0．3～0．4Lと小さく，氷晶数濃度測

定の検出限界は，2～3個L－1であることに留意する必

要がある．

4．4．3初期氷晶濃度

観測した約40個の雪雲のうち，雲頂温度が一200

±3℃で，比較的寿命の短い対流性雪雲の発達・最盛

・衰退期と，持続型の雪雲について，氷晶濃度の高度

分布を第4．4．1図に示す．すでにMurakamiθ1α∠

（1994）が指摘しているように，発達期には10個L一1

以下の氷晶濃度が最盛期には100個L冒1，衰退期には

再び数10個L－1程度にもどっている．データ数も少な

く，バラツキはあるが，発達期の雪雲では氷晶濃度は

高度とともに（気温の低下とともに）増加しているが，

＊村上正隆：物理気象研究部
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発達期の雪雲では，雲の最上部（雲頂付近，最も気温

の低いところ）ではなく，上部1／3のところにピーク

をもっている．一方，持続性の雪雲では，雲頂付近の

低濃度を除くと氷晶濃度の高度変化は顕著ではなく，

ほぼ一様である．

第4．4．2図は，対流性降雪雲（寿命の短いものと

持続性のもの両方を含む）について，氷晶濃度とそれ

が測定された場所の気温の関係を示す．●印は過冷却

雲粒と共存下のもの，O印は過冷却雲粒が共存しない

もの，破線は●印について，点線は○印についての一

次回帰直線を参考までに示す．高濃度の氷晶は，過冷

却雲粒の共存下で観測されている．気温低下に伴う氷

晶濃度の増加傾向は両方（破線と点線）とも，それほ

ど顕著ではなレ、、．

　しかし，これは従来から知られている氷晶濃度と

雲頂温度の関係を否定するものではない．日本海上の

対流性降雪雲について，この関係を第4．4．3図に示す．

Fletcherの氷晶核濃度と温度の関係を示すグラフより

傾きはゆるやかではあるが，氷晶濃度は明瞭な雲頂温

度依存性を示す．

また，氷晶濃度そのものはMurakamiε1α∠（1994）

も指摘しているように，Fletcherの式から期待される

より1～2桁大きな値である．

第4．生3図の実線で示される温度依存性
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第4．4．1図　雲頂高度で規格化した高さと雲内氷晶数

　濃度の関係．（a）比較的寿命の短い雪雲の発達
　期，（b）最盛期，（c）衰退期，（d）比較的寿命の長

　い（持続型）の雪雲．

　　0

を用いて，一20℃での値に規格化した氷晶濃度と雲水

量の関係を第4．4．4図に示す．両者の間には良い相関

があり，紐はCWCの1乗に比例している．Hobbs

andRangno（1985），Rangno　andHobbs（1991）は，氷晶

濃度と雲粒の臨界半径の間に良い相関を見出している

が，本研究では，雲粒の臨界半径・平均半径等との相

関はなく，雲粒数濃度との間に弱い相関が認められた．

4．4．4考察

生4．4．1氷晶核測定値との比較

1970年代の終わり以後，Schaner　and　Fu㎞伍（1979），

Tom㎞sonandFu㎞ta（1985）やRogers（1993）等によつ

て，非接触型の雲箱（熱拡散箱）を用いた測器が考案

されたが，航空機上でin－situ測定を行うためには，

測器の応答速度の問題があった．このように，我々の
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共同観測プロジェクトを開始する時点では，航空機に

よる氷晶核測定技術が整備されていなかったので，氷

晶核測定は行わなかった（名大のグループが地上でフ

ィルター法及び，Cou血ueous　Flow　Thermal　Di価sion

Chamber法を用いて測定を行った）．

　これまで，冬の季節風時，目本海上での氷晶核測

定はほとんどなされてない．Isonoθ如∠（1966）が，北

陸地方（我々の観測域の南南西400㎞）で混合箱を用

いて観測し，一15℃で数個Lr1という値を得ている．

佐藤等（19941personal　communicahon）は，1992年～

1993年に，地上観測から，一20℃，3％の水過飽和の

条件下（condensadon－fbee2血g　nucleiと考えられる）

で数個L－1という値を得ている．

　最近のRogers（1993），Al咽㎞and　Saunders（1985），

Beresinskiy　and　Stepanov（1986）等の研究によると，氷

晶核濃度は顕著な氷過飽和度の関数で，温度依存性は，

Fletcherの式から期待される4℃の温度低下で氷晶核

濃度1桁の増加よりは，はるかに弱いことが示されて

いる（氷晶核濃度は一20℃で数個L－1，10℃の温度低

下で氷晶核数が1桁程度の増加）．

　寿命の短い対流性雪雲の発達期に見られる氷晶濃

度はこれら最近の氷晶核測定値でほぼ説明がつく．し

かし，最盛期や持続性の降雪雲内で観測される100個

L－1以上の氷晶核濃度を説明することはむずかしい．

また，第4．4．2図や第4．4．3図で示した氷晶濃度の温

度依存性は，最近の氷晶核測定結果とほぼ符合してい

る．

第4。4．3図　雲頂温度と雲内最大氷晶数濃度の関係．
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第4．4．4図　氷晶数濃度と雲水量の関係．

1

4．4．4．2氷昌発生メカニズム

　4．4．3で述べたように，HYVIS・HYDROS観測は

氷晶濃度と過冷却雲粒の強い相関を示し，氷晶発生機

構として過冷却雲粒の凍結（凝結一凍結核と内部凍結

核を含む）を示唆した．しかし，過冷却雲粒の存在は，

一般に高い氷過飽和度（水飽和あるいは若干の水過飽

和）も意味するので，単純に，主な氷晶発生機構とし

ての昇華核の活性化の可能性を除外することはできな

い。しかし，Schaller　and　FU㎞ta（1979）も熱拡散箱を

用いた測定結果について言及しているように，水過飽

和状態では，瞬時に雲核が活性化し，雲粒を生成する

ので，主なニュークリエーション機構は昇華核から凝

結一凍結核に移行するため，水飽和以上で雲粒が存在

する場合，昇華核の活性化は副次的なものと考えられ
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る．

　もう一つ過冷却雲粒が介在する氷晶発生機構とし

て接触凍結核が考えられる．気体一液体界面を横切る

接触凍結核の方が凍結核より活性化速度そのものは大

きいが，接触凍結の場合の律速過程は粒子（氷晶核）

と過冷却雲粒の衝突確率である．通常の粒子濃度と粒

子の拡散係数から期待できる氷晶発生数はさほど大き

くないことは何人かの研究者によって指摘されている

（e．g，HobbsmdRangno（1990））．また，HYVIS観測

の結果は，高濃度の氷晶は高濃度の過冷却雲水と共存

することを示しており，周囲の乾いた空気との混合に

よる蒸発域で高濃度の氷晶が期待される接触凍結核の

活性化のシナリオとは相反する．

　過冷却雲粒の凍結については，厳密な両者間の定

義の違いは明瞭ではないが，凝結凍結核と内部凍結核

の2つが挙げられている．

　前者は，凝結による雲粒発生時にその一部分が凍

結するという考えで，恥㎞ta　and　Scha皿er（1982）にょ

ると，雲核の活性化速度と氷晶核の活性化速度の積と

して表現され，これをコントロールする環境変数は基

本的には過冷却温度と水過飽和度である．良く知られ

ているように，発生する雲粒数濃度は，水過飽和度の

関数となるので（Pmppacher　and玉qetし1978），凝結凍

結核によって氷晶が発生しているとすると，氷晶数と

雲粒数濃度の問の相関が期待される．

　一方，後者は，一端雲核の活性化によって雲粒が

形成された後，ある時問を経て，雲粒中に存在する凍

結核が活性化して雲粒凍結を起こすという考えである．

凍結核による微水滴（過冷却雲粒）の凍結について確

率仮定を採用すると（Pruppacher　and　Iqe賃，1978を参

照），凍結速度は，

諮一ユ＝殊」（乃）41
　ノ〉㍑

（4．4．2）

で表される．Bigg（1953）は純水滴を用いた実験から

」（ろ）＝β（θ娩一1） （4．4．3）

という値を得た．これらの2つの式を組み合わせると，

D一

丁5
α

＠砺B＝

　
T
5

今窟
読

　－
而

　
一

（4．4．4）

となり，氷晶発生数は雲粒数濃度と1個の雲粒の体積

の積，つまり雲水量に比例することが期待される．

　これらの理論的に期待される氷晶濃度と他の気象

要素との関連を観測結果と比較すると，発達期の雪雲

では凝結凍結核による氷晶発生も考えられるが，過冷

却雲粒中の凍結核の活性化が主な氷晶発生機構として

有力である．

　最近，Hobbs　and　Rangno（1991）が高濃度の氷晶を

説明するメカニズムとして，低濃度雲粒と上昇流の組

み合わせによる局所的な高水過飽和域での，雲核とし

ては活性化能力の低い（凍結核としては高い）凝結凍

結核の活性化による氷晶発生を提案している．しかし，

高濃度の氷晶が観測される最盛期の対流性降雪雲内で

の雲粒濃度，平均粒径，上昇流，気温の代表的な値は

それぞれ20個cnf3，20μm，2ms－1，一15℃で，

Twomey（1959）やFU㎞ta（1993）から予想される水過

飽和度は高々3％程度である．これまでの氷晶核の水

過飽和度依存性に関する実験結果（Rogers，19931

Tom㎞son　andFu㎞ta，19851Al－Na血i　and　Saunders，19851

Satoh（1）ersonal　co㎜unica廿on，1994；肋o　an（1F面砥

1995）によれば，この水過飽和度の範囲における氷晶

数の増加は5倍程度で，発達期と最盛期の氷晶濃度の

1～2桁の差は説明できそうもない．

　高濃度の氷晶の説明として，一次氷晶発生機構の

他に二次氷晶発生機構（氷晶増殖過程）も考えられる．

しかしHaUettandMossop（1974）の血e－sp血te血gメ

カニズムは一3～一8℃で働くのに対して，高濃度の氷

晶は一10～一20℃の領域で見い出されている．また，

寒冷前線に伴う雲を除いて，このメカニズムによって

生成される代表的な結晶形である針状結晶（Hobbs

｛md㎞gno，1991）もほとんど観測されていない．こ

の他にも，固体降水粒子間（雪一雪，雪一あられ）の

衝突による二次氷晶発生の可能性も考えられる

（HobbsandFarbeち19721Var面nan，1978）が，この機構

による氷晶発生速度と他の物理量との定量的関係も明

らかになっていないので，ここでは検討しなかった．

生4．4．3凍結核の活性化速度

　雪雲内での主な氷晶発生機構が，確率仮説に基づ

く凍結核の活性化であると仮定して，次式を用いて過

冷却雲粒の凍結速度」を計算する．
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　∠『l
Jニー一
　∠∫90

　　．〈々
∠P＝
　　ハ石o＋ハ匹i

（4．4．5）

（4．4．6）

ここで，翫は雲粒数濃度，荊は200即以下の氷晶数

濃度，90は雲水量，左は氷晶が平均的なサイズ

（100即）まで成長するのに要する時問である．窟

は温度，湿度（結晶形）の関数であるので，水飽和

を仮定して，Fu㎞ta（1993），Takahashi　and　Fu㎞ta

（1988）の実験式を用いて計算した。

温度と雲粒凍結速度の関係を第4．4．5図に示す．

Sassen　andDodd（1988），Hagenε雄∠（1994），そして今

回の結果のいずれもが，Bigg（1953）より高い凍結速

度を示している．今回調べた雪雲の場合は，対流活動

に伴う乱流混合（エントレインメントも含む）により，

氷晶濃度の分布が平滑化されていると考えられる．特

にT＞一15℃領域への氷晶の輸送が，今回の結果が他

のものと較べて温度依存性が不明瞭な理由であろう．

　この計算で取り扱った氷晶は200μm以下で，平均

100μmとしても，その成長に要する時問は100秒の

オーダである．この問に，氷晶の昇華凝結成長や雲粒

捕捉成長に費やされたり，周囲の乾燥空気との混合に

よって，雲水量も変化するので，必ずしも凍結速度の

計算結果は正確な値とは云えないが，このようなin－

situ　measurementがほとんどない現状では，一応の目

安になると考えられる．

吐4．4．4モデルの結果

Clark（1977）の雲モデルの2次元ネステッドバージ

ョン（ClarkandFarley，1984）を用いて，1989年2月2

～4目の寒気吹き出しに伴う降雪雲の数値シミュレー

ションを行った（詳細は9．1参照）．この数値シミュ

レーションでは，氷晶発生機構としてFletcher（1962）

の温度依存性とH曲anandVah（1973）の湿度依存『生

を組み合わせた昇華核と，Bigg（1953）の水滴凍結速

度の2つを考慮した．再現された降雪雲の雲頂温度は

約一20℃で，他の雲物理量も観測とほぼ一致した．第

4．4．6図に色々な発達のステージ（図中矢印で示す1

→2→3→4→5）の雪雲内の雲水量，氷晶数濃度，雪数

濃度を示す．雲頂高度が最大に達する頃に雲水量も最
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　（1953），1；Hagenαα∠　1994，0；Sassen　and　Dodd

　（1988），　十　；present　sm（ly．

　　　5

大となり，その後，氷晶，雪の数濃度が増加し，最盛

期を過ぎる頃から雲水量，氷晶濃度の順に減少するこ

とが分かる．また，高濃度雲水域と高濃度氷晶域がほ

ぼ一致しており，観測結果を良く再現している．．氷晶

発生機構を氷晶生成速度の空問分布で見てみると　（第

4．4．7図），昇華核，凍結核ともに雲水量の高濃度域

で大きな値を示しているが，凍結核（雲粒凍結）の方

が卓越している．この結果は，（4．4．4．2）の議論を支

持している．

　第4．4．6図にも示されるように，雲粒凍結による

連続的な氷晶発生，氷晶の成長（落下速度の増加）に

よる雪雲内への蓄積効果により，再現された雪雲内に

は最大で40～50個L一1の氷晶・雪が生成される．この

値はFletcherの式から期待される一20℃で1個L－1より

はるかに大きな値で，HYVIS・HYDROS観測で頻繁

に観測された10～100個Llの値を説明できる．

　観測された極端に大きな値（～300個L－1）につい

ても，このモデルで用いた氷晶核の活性化や雲粒凍結

速度が，4．4．4．1や4．生4．2で述べたように，実測値

より小さめの値であることを考慮すると，これらのメ

カニズムで説明可能なように見える．
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第4．4．6図　色々な発達段階の雪雲中の雲水混合比（a），

　　雲氷の数濃度（b），雪の数濃度（c）．等値線の間隔は

　　（a）0．031gkg一1，（b）1個L－1，（c）2個L一1である．1

　　→2→3→4→5の順に発達期・最盛期・衰退期へと推

　　移する，

　0．0

　　0．0
　　　510　　　544　　　578　　　612　　　646　　　680　　　『714

　　　　　　　　　　　Y‘KM》

第4，4．7図　昇華核の活性化（a）と雲粒凍結（b）による雲氷

　　混合比の生成率．等値線の問隔は（a）が！．86×10つg

　　kg－1s－1で（b）が1．49×10刃gkg－1s－1である．

4．4．5結論

　1989年～1992年の4冬期間に，山形県酒田市沖の

飛島でドップラーレーダと同期して，HYVIS・

HYDROS観測を実施した．その結果は，高濃度の氷

晶は過冷却雲水域に存在することを示し，氷晶発生機

構と過冷却雲粒間の密接な関係を示唆した．

　氷晶濃度の時空間分布や，温度・雲水量依存性の

解析から，現時点では，発達期の雪雲では凝結凍結核

の活性化が，それ以後は内部凍結核の活性化（過冷却

雲粒の凍結）が有力な氷晶発生機構と考えられる．

　昇華核と雲粒凍結（核）を組み込んだ2次元ネス

テッドモデルを用いた雲頂温度～一20℃の降雪雲の数

値シミュレーションの結果は，観測された高濃度の過

冷却雲水域と氷晶域の対応を良く再現した．氷晶発生
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の生成項の解析結果も，凍結核の方が昇華核の活性化

よりも卓越していることを示した．

　しかし，以上の結論は，いくつかの仮定にもとづ

いて導出されたものであり，降水機構に大きな影響を

持つ氷晶発生機構をより深く，より正確に理解するた

めには，雲内の初期氷晶の時空問分布のデータの集積

と，メカニズム別に測定可能な装置を用いた航空機に

よる氷晶核のin－situmeasurementが不可欠である．
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第5章降雪雲の気流構造（デユアルドツプラーレーダ観測）

5．1デュアルドップラーレーダデータ解析法＊

　降雪雲内の3次元的な気流構造や降雪強度を観測

するために，複数のX－band（波長3cm）ドップラー

レーダを山形県から秋田県にかけての日本海沿岸に設

置し，主として山形県沖の飛島付近の海上に出現する

降雪雲を対象にして観測を行った．2台のレーダの距

離は約37㎞である．また，デ4アルドップラーレー

ダ観測では，風を算出するための1回の3次元走査

（volumescan）を7～8分問隔で行った．

　降雪雲内の3次元的な気流構造を求めるための2

台のデュアルドップラーレーダ観測は，降水系内の気

流を算出するために広く用いられており，その基本的

な解析方法についてはRayε1α∠（1980）やChong　and

Testud（1983），気象研究所技術報告第19号（1986）な

どで解説されている．風速の3成分は，2台のレーダ

で観測された動径速度と非弾性の連続の式とを組み合

わせることによって算出する．鉛直流は，水平発散を

鉛直上方または下方に積分することによって求める．

なお，このようにして算出される鉛直流に含まれる誤

差に関しては上述のRayαα∠（1980）やChong　and

Testud（1983）を参照されたい．

　デュアルドップラーレーダ解析のプログラムは，

台風研究部第3研究室（現在，第2研究室）で開発さ

れたものを参考にして，夏季の対流雲に比べて比較的

空間規模の小さい日本海上の降雪雲についても良質な

気流構造が求められるように改良や開発を行った．質

のよい風の場を算出することは，雲内の運動量の鉛直

輸送を解析したり，リトリーバルという手法を用いて

雲内の力学・熱力学的な場を推定したりするためには

必須であるからである．主な改良点や新たに開発した

ものは，下記のとおりである．

5．1．1共通座標系へのデータの内挿法

　風の場を算出するためには，折り返し補正済み

（質の悪いデータの除去を含む）のドップラー速度デ

ータを2台のレーダに共通のCatesian座標系の格子

点上へ内挿することがまず必要である．生のドップラ

ー速度にはランダムな誤差が含まれているので，この

誤差分散を減少させるために内挿のときに「平滑化」

が行われる．このことは，連続の式を用いる以上，必

須である．この平滑化を，Rayα謡（1980）と同様に

格子点を中心とする体積（影響体積）を考えて，その

体積内に含まれるデータに中心からの距離に応じて重

み（Cressman型の重み関数）をつけて平均値を求め

るように改良した．また，影響体積の形状として球の

ほかに回転楕円体も使用できるようにした．このよう

な形状の影響体積は，鉛直方向への過度の平滑化をす

ることなく，水平方向のデータを比較的多く用いて内

挿するのに適している．多仰角PPI観測データに基づ

くデュアルドップラーレーダ解析においては，このよ

うな内挿法によって空間規模が数㎞以上の現象につ

いて，風の場がゆがむことなく再現されることが示さ

れている（Yamada，1998）．

　台風研究部で開発されてきた従来の解析方法では，

共通座標系は，一方のレーダを原点として，x軸とツ

軸が，それぞれ，東西，南北方向を向くようにとり，

z軸を鉛直上方に設定していた．これを，共通座標系

（直交座標系）のx軸，ア軸の向きや，水平・鉛直方

向の分解能は任意に設定できるように変更している．

たとえば，cOPlanモードのように水平面上で一方のレ

ーダを原点として，2台のレーダを結ぶ線（基線）を

ア軸にとり，それに直交するようにx軸をとるように

することもできる．この座標系は，次に述べる鉛直流

の補正を行うときに都合がよい．なぜならば，この補

正で必要な地表面上における水平発散の誤差分散を，

基線に平行・直交する方向の水平風速成分に含まれる

誤差分散から見積もっているためである．さらに，解

析では，地球に固定された座標系，あるいは対象とす

る降雪雲とともに移動する座標系，いずれかを選択す

ることが可能である．後者は，リトリーバル等の解析

に好都合である．

5．1．2変分法に基づく鉛直流の補正法の導入

　すでに述べたように，デュアルドップラーレーダ

解析では，鉛直流は非弾性の連続の式を積分すること

によって計算される．このときの境界条件として最も

自然なものは，地表面で鉛直流がゼロと仮定すること

である．しかし，大気の密度が上空ほど小さくなるの

＊　山田芳則：物理気象研究部（現　予報部数値予報課）
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で，積分の過程で水平発散場に含まれる誤差が増加し

ていく傾向がある．このため，上空で「不自然な」大

きさの鉛直流が現れることがある．このような鉛直流

に含まれる誤差を軽減するための一つの方法として，

連続の式をエコー頂から鉛直下方に積分することも可

能である．ただし，このためには，雲頂に相当するよ

うな，反射強度の非常に弱い領域までも風の場が求め

られている必要がある．しかし，実際に風の場を解析

してみると，反射強度が10～15dBZ以上の領域で，

良質な風の場が求められている（Yamadaε∫α∠，19941

Yamadaε1α∠，19961Yamadaε1α∠，1997）．このため，鉛

直下方に積分することによって鉛直流を計算すること

は行わなかった。もっとも複雑な地形上以外では，

地表面で鉛直流の大きさをOms－1と仮定して鉛直上方

に連続の式を積分することは自然なことである．

　比較的高度の高い所に現れる「不自然な」鉛直流

を補正し，精度のよい風の場を算出するために，

Chong　andTestud（1983）1こよってcoplanモード用に開

発された”Floa血gBomda【yCondi加n”を導入した．こ

の方法の基本的な考え方は，地表面上の鉛直流の大き

さは一定値をとるのではなくて，平均値Oのまわりに

分散をもっていると考えて，全領域で鉛直流の水平方

向の空間微分の大きさが最小となるように地表面での

鉛直流を決定するものである．ただし，このときの束

縛条件は，計算された地表面での鉛直流の分散があら

かじめ決められた値に等しくなるようにするというこ

とであるので，この分散を例えば数値計算等によって

見積もっておく必要がある．この方法の大きな利点の

ひとつには，雲頂高度付近まで風の場が求められてい

なくても補正が可能であるという点である．すでに述

べたように，・良質なの風の場が求まるのは反射強度が

少なくとも10～156BZの領域であるので，このよう

な反射強度をもつエコー頂高度を雲頂高度とは見なし

がたい．また，レーダの仰角によっては，雲頂付近の

高度まで観測できないこともある．Floadng　Boun蜘

Conditionを用いるために，coplanモードとは異なる，

多仰角PPI走査法の観測について必要なパラメーター

を計算した（Yama⑫1998）．もちろん，この”Floating

Botmdaly　Condition”の方法以外にも，変分原理に基づ

く補正方法は存在する（R．ayαα∠，1980），ただし，彼

らの方法では，鉛直上方（雲頂高度付近）での上昇流

の大きさを与える必要があるので，この場合には雲頂

高度付近まで風の場が算出されている必要がある．目

本海上の降雪雲の場合には，雲頂高度が高々約4㎞

程度であり，このような補正を行う必要がある場合は

少ない．むしろ，次の項目で述べるように，折り返し

補正や質の悪い速度データを除去することの方が大切

である．

5．1．3　ドップラー速度折り返し補正法の改良と開発

　パルス型の電波を用いてドップラー速度を測定す

るシステムでは，パルス繰り返し周波数で規定される

ナイキスト速度を超える速度の値は折り返して観測さ

れる．このため，解析の前には，すべての速度データ

に正しいナイキ久ト数を割り当てる必要がある．これ

を折り返し補正という．これまでに，さまざまな折り

返し法が開発されてきており，簡単なアルゴリズムか

ら複雑なものまでさまざまである（e．g，Ray　and

Ziegler，19771Hemington，19811Aoyagi，19831M皿er　and

Mohr，19831Bergen　and　Aibers，19881Albers，19891

Desrochers，19891E丑ts　and　Smith，19901Zawad乞ki　and

Desrochers，19911JingandWiener，1993）．折り返して観

測されたデータとは別に，生のドップラー速度データ

には，反射強度や分散のしきい値を用いては除去でき

ないような，誤差の大きなデータも含まれているので，

折り返し補正の過程では，このようなデータを除去す

ることが非常に大切である．このような誤差の大きな

速度データは一見してそれと認識できるものではない

が，多くの折り返しアルゴリズムでは，これらを除去

するような方法が取り込まれている．的確な折り返し

補正と誤差を比較的多く含んだ速度とを除去すること

が，良質な風の場を算出するためにきわめて重要であ

る．どの折り返し補正法にも適用できる範囲があり，

このため実際には複数の方法を準備することが必要で

あるとともに，新しい方法を常に開発していくことも、

大切である．現在，2つの折り返し補正法を用いてお

り，ひとつは，Hemington（1981）の方法に連続性の

点検を組み込んだもの，もう一つは新たに開発した

Yamada　and　Chong（1999）1こよるものである．後者の

方法は，速度データの連続性とVAD解析（BrOM血g

andWe》d賦1968）に基づいており，折り返し補正法の

アルゴリズムの中で風速場の情報を必要としないこと

が大きな利点のひとつである．実際，風速場が複雑と

考えられる山岳地域での降雪雲のレーダ観測の解析に
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おいてもこのアルゴリズムは良好に動作している．

　以上のような改良を行った結果，降雪雲内の三次

元的な風の場が精度よく求められるようになった．
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5．2バンドの走向と混合層内の平均風向や鉛直シア

　との関係＊

5．2．1はじめに

　この節では，バンドの走向と混合層内の平均風向，

及び，バンドの走向と鉛直シア，さらにL型バンド状

降雪雲内の循環と鉛直シアとの関係について述べる．

なお，風速増加域内（Yamadaθ1砿，1996）に出現した

バンドは解析から除いた．解析したバンド出現時の

CAPE　（Convective　Ava岨able　Potential　Energy）　は，～0

から50Jkg－1と小さな値である．

　解析に用いたデータは，2台のXバンドのドップラ

ーレーダのデータ（PPIあるいは，デュアルドップラ

ーレーダ解析データ），飛島と・秋田でのゾンデデータで

ある．また，1993年では，第4年目まで飛島で行われ

ていたゾンデ観測に替わる航空機観測データも用いた

（使用した航空機はWyoming大学のKing　Air）．デュ

アルドップラーレーダ解析方法については，すでに

5．1で解説した．

　バンドの走向は，気象研あるいは防災科研レーダの

低仰角（仰角が40以下）のPPIデータからもとめた．

これらのPPIデータは，ゾンデや航空機による観測時

問の前後±1時間10分以内（典型的な時間差は1時間

以内）のものである．混合層内の平均風向を計算する

場合，秋田の高層データで風のデータしか存在しない

場合には，700hPa高度までの風を平均して混合層内の

平均風と見なした．東北地方の目本海沿岸における混

合層の代表的な厚さは約3㎞であるので，このように

して求めても差し支えないと考える．

　まず，混合層内の平均風向と平均風速とを比較した．

ゾンデ観測とデュアルドップラーレーダ観測の時間差

は±90分（8例のうち7例は，ゾンデ観測とデュアル

観測・飛行機観測との時間差が1時間以内である）で

あり，時問的に連続する2～5個のデュアル解析データ

を用いて，各高度ごとに風速の時間・空間平均値を算

出した．3次元的な水平風の算出は，対象とするエコ

ーとともに移動する座標系内で行った．レーダで観測

された水平風は，ゾンデで観測された混合層高度より
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5．2．2　デュアルドツプラーレーダ観測とゾンデ観測

　　による，風と鉛直シアの相互比較

デュアルドップラーレーダ観測から得られる風の場

は降雪域のものであり，したがって，いわゆる一般場

のそれとは異なることが考えられる．ここでは，ゾン

デや飛行機観測で得られた混合層内の平均風向と風速，

ならびに鉛直シアをデュアルドップラーレーダ解析か

ら算出されたものと比較を行った．これら相互比較の

目的は，デュアルドップラーレーダ解析から得られた

水平風を用いて計算した鉛直シアを，ゾンデの水平風

から求めた値のかわりに用いることができるというこ

とを示すためである．

　　　　　　　　　　　　　　イSonde－Derived　Mean　Wind　Speed（m　s）

第5．2．1a図　混合層内の平均風向について，ゾンデ観測

　とレーダ観測との相互比較．ゾンデ観測には，飛行機

　観測のデータを含む．
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第5．2．1b図　第5．2．1a図と同じ．ただし，混合層内の

　平均風速について．

＊　山田芳則：物理気象研究部（現　予報部数値予報課）
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も平均して数百m低い高度まで求められている．この

平均水平風とゾンデあるいは航空機による混合層内の

平均平均風とを比較すると，風向・風速ともによく合

っており，風向の差は約100以内，風速は約2ms－1以

内におさまる（第5．2．1図）．わずかに，一例だけが約

200の差であった．したがって，デュアルドップラーレ

ーダ解析から得られた風の場が降雪域から算出された

ものとはいえ，ゾンデで観測された風の場と大きく異

なっているとは考えられないことを示唆している．

　次に，鉛直シアの相互比較である．鉛直シアは，デ

ュアルドップラーレーダ解析から算出された各高度で

の時間的・空間的に平均した水平風を用いてもとめた．

鉛直シアをこのようにして算出した理由は2つある．

第1に，ゾンデによる観測値は軌跡上の局所的な風の

場を反映しやすいため，第2に，観測期間中ではデュ

アルドップラーレーダ観測と飛行機観測あるいはゾン

デ観測が同期して行われた回数は比較的少ないからで

ある．したがって，鉛直シアとバンド内の循環との関

連を論じるときには，デュアルドップラーレーダ解析

に基づく鉛直シアをゾンデデータの替わりに用いるこ

とができれば好都合である．鉛直シアについては，下

層の1高度と上層の1高度を選んで，これらの平均風

ベクトルの差から求めた．下層の高度は，最下層の

CAPPI高度が0．3㎞，O．5㎞の時には，それぞれ，高

度0．6㎞，0．5㎞とした．一方，上層の高度は，風の

データが比較的多数存在するCAPPI高度とした．この

上層の高度は，反射強度が10～16dBZのしきい値で決

まるエコー頂高度よりも～1㎞低い高度であり，それ

ぞれの降雪雲によって異なる。このようにして求めら

れた鉛直シアは，バンド内の平均的な鉛直シアと考え

ることができる．すでに示した混合層内の平均風と風

速と同様に，デュアル観測とゾンデ観測の時問差が小

さく（1時間30分以内），デュアルドップラーレーダ

観測とゾンデ観測から得られた鉛直シアを比較するこ

とのできるデータが数個存在する．ゾンデ観測による

鉛直シアは，レーダデータから鉛直シアを算出するの

に用いた2つの高度差の水平風の鉛直シアとして求め

た．これらのデータを用いて，2つの方法で算出され

た鉛直シアを比較すると，鉛直シアの大きさやバンド

の走行に平行・直交する方向の鉛直シアとも，よい対

応があることがわかる（第5．2．2図）．ただし，レーダ

から求められた鉛直シアはゾンデによるものに比べて

（　310－3
マ
の

8
お　210臼3

罵
．2

£　110－3

5
霊

£　0100
も
括
国

で
璽＿110－3

①

oI
で

呂＿210－3

　　－210－3－110－3　0100　110騨3　210－3　310－3

　　　Sonde－DerivedBnad－ParallelVerticaIShear（s－1）

●
　
　
・
ノ
●

9一一
一一

●
一
一

●

一

●

一
ρ

一
一
●

一
一一

’
一

一
一●

第5．2．2a図　バンドの走向に平行な方向の鉛直シアにつ

　いて，ゾンデ観測とレーダ観測との比較飛行機観測
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第5．2．2b図第5．2．2a図と同じ．ただし，バンドの走

　向に直交する鉛直シアについて．

いずれも小さい．これは，レーダによる鉛直シアが，

時間的空問的に平均化された水平風に基づいているた

めであろう．

　以上のように，鉛直シアについて，ゾンデ観測・デ

ュアルドップラーレーダ解析いずれの方法で算出され

ても，ほぼ同じ傾向を示すことがわかった．したがっ

て，ゾンデ観測に基づく鉛直シアをデュアルドップラ

ーレーダ解析による水平風から算出された鉛直シアで

代用しても差し支えないと考える．
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5．2．3バンドの走向と平均風向及び鉛直シアとの関

　　係

　第5．2．3図は，平均風ベクトルとバンドの走向との

なす角度（δ），及び鉛直シアとバンドの走向とのなす

角度（7）の定義を示した模式図である．バンドの走

向については，平均風ベクトルの風下側から反時計回

りを正としてバンドの走向の方向を一goo＜δ＜gooと

なるようにはかる．一方，角度（7）についても，走

向と同様に平均風ベクトルの風下側からバンドの走向

とのなす角度を一1800≦7≦180Qとなるようにはかる．

なお，角度7の正負は，バンドの走向に直交する方向

の鉛直シアの成分が走向に直交する方向のバンドの移

動速度と同じ向きである時を正，そうでない時を負の

値で表した．

　第5．2．4図には，ゾンデ観測から求められた混合層

内の平均風向とδとの関係を示した．この図から，2

つの型のバンドがあることがわかる．ひとつは，バン

ドの走向が平均風向に近いもので，一400＜δ＜400の

角度をなすものである．これは，いわゆるL型
（10ngitudinaltype）のバシドである．もう一つは，600

≦1δ1と大きいバンドで，丁型（住ansversahype）に

相当する．なお，レーダデータから算出された平均

風を用いた場合でも，平均風向とδとの問にはこの

図と同様の関係が得られた．

　次に，δと7の関係について示したものが，第5．2．5

図である．この図で，δと7の値は，デュアルドップラ

ーレーダ解析から求められた風の場に基づいている．

7の値はほとんどが0ではなく，L型では，一800から

gooと大きなばらっきがあり，丁型ではi7iは，30～50Q

の間にある．171が0でないどいうことは，バンドの

走向が鉛直シアの向きと平行ではなく，したがってバ

ンド外の不安定な下層大気とバンド内下層の冷気塊と

の衝突によって，バンドの維持にとって好都合になっ

ていることを示唆している．実際，L型と丁型につい

て，ドロップゾンデによって直接に観測された，バン

ド内外の温位と相当温位の高度分布を示したものを，

投下位置と合わせて，それぞれ第5。2。6図と第5．2．7

図に示した．

　いずれの場合でも，バンド内下層の海面付近には，

バンド外に比べて約1K温度の低い気塊があり，その

厚さは約0．5㎞である．一方，バンド外の下層の大気

は，暖かい海面によって対流不安定な成層になってお

W
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第5．2．7b図丁型のバンドとドロップゾンデの投下位置．

　一60．

り，約O．5㎞である．これらの熱力学的な場は，孤立

型降雪雲（Yamadaα磁，1994）や風速増加域内のバン

ド状降雪雲（Yamadaε1α∠，1996）について，ドロップ

ゾンデで観測された結果と同様である．さらに，7＜O

の値が存在するということは，風速増加域内のバンド

の循環で考察したように，バンド内の気流構造として

後面で上昇流，前面で下降流といった構造を連想させ

る．実際，鉛直シアが比較的強かったL型のバンドの

一例では，確かにそのような構造が観測されている．

後面で上昇流，前面で下降流という気流構造は，目本

海上では珍しくはないと考えられる．これは，バンド

や降雪雲が存在していない海面付近の大気は，暖かい

海面によって常に加熱されているので，バンドの走向

に直交する方向の鉛直シアの向きがバンドの走向と平

行でない限り，鉛直シアの風下側において，バンド外

の暖かい不安定な空気と下降流によるバンド外の冷た

い空気との衝突が起こりうるからである．この衝突は

バンドの維持にとって好都合になっている．

5．2．4L型バンドの循環の形態と鉛直シア

　これまでに目本海上の降雪雲や”1ake－ef偽ct　snow

stoms”として知られている五大湖上の降雪雲につい
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第5，2．8図L型バンドの循環の型（Type）とバンドの走向

　に直交する方向の鉛直シアの大きさとの関係，

ては，鉛直シアとバンド内の循環に関して組織だった

議論は少ない．鉛直シアは循環の形態と密接に関わっ

ているので（e．g，WeismanandKlemp，1982），バンド状

降雪雲でも他の降水システムと同様に，鉛直シアに応

じてバンド内の循環も異なってくることが予想される．

　目本海上のL型のバンド状降雪雲にっいて，バンド

の走向に直交する方向の鉛直シアを用いると，気流構

造やバンドのエコーの形態の違いによって3つの型に

分類することができる（第5．2．8図）．晒pe　IとIIは

穐madaε砂∠（1997）で解析されている．ここで用いる

鉛直シアは先の5．2．2で説明した方法で求めた．

　，Type　I”の降雪雲：バンドの走向に直交する方向の

鉛直シアが弱く，その大きさが～1×10－3♂以下の時

に見られたバンドで，低仰角のPPI上のエコーを見る

と，バンド内ではいくつかのセルが走向に沿って一列

に並んだような構造が見られる．バンド内の気流構造

は，バンドの軸に対してほぼ対称であり，ロール状循

環によく似ている．概ね，バンドの軸に沿って上昇流

域があり，バンドの両側面では下降流という気流構造

である（5．4参照）．バンドの軸付近に比較的大きな上

昇流が存在し，その両側で下降流が見られた．

　”野peII”の降雪雲：バンドの走向に直交する方向の

鉛直シアが比較的強く，その大きさが～1×10－3s－1以

上～2×10｝3s一1以下のときに出現したバンドである．

バンド内では上昇流域と下降流域とが分離されており，

長続きする循環の構造であった（5。4参照）．その上，

1991年の事例では，南東進する，ほぼ東西に伸びるバ

ンドがあり（第5．2．9a図に示したPPI画像），走向に

直交する鉛直面内の平均的な気流構造に見られるよう

に（第5．2．9b図），バンドの前面には流入後に上昇す

る気流，後面では下降流が観測された．このような構
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第5．2．9b図　走向に直交する方向の鉛直断面内の平均的

　な循環．各矢印は，相対水平風と鉛直流の合成．平均

　化は，第5．2．9a図の矩形の破線で囲まれた領域につ

　いて行った．矢印は，相対水平風と鉛直流．図の上部

　の矢印は，バンドの進行方向を示す．

造は風速増加域内の循環（Yamadaε麺∠，1996）と同様

であり，多くのバンド状降水・降雪雲では通常見られ

ない気流構造である．このような気流構造が形成され

た機構として，すでに鉛直シアのところで示したよう

に比較的大きな鉛直シアの向きがバンドの進行方向と

は逆を向いていたためと考えられる．なお，平均的な

気流構造の抽出は，観測された気流系に最もよく合う
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第5。2。10a図1991年2月8目に出現した町pe皿型のバ
　ンド（1855JST，仰角1．5Q）．細い破線は，レーダの最

　大探知距離を表す．

　一60．

Vertical　CrQss－Section
910208185516　　ze，relative　wind4．

全く異なっていたので，野peIIIと別の型に分類した，

第5．2．10図に示したPPI画像では，大きなエコーのか

たまりが主たる走向（実線で示した，北西から南東方

向）に沿って並んでいる．

　さらに特徴的なことは，この主走向とは別の方向に

伸びる副次的なバンド（走向は，破線で示す）が存在

していることである．これらの副次的なバンドの走向

は互いに平行である．バンド内の気流構造は3次元性

を帯びてはいたが，主たるバンドの軸付近では，弱い

鉛直シアを反映して，軸に対してほぼ対称的な循環が

見られた（第5．2。10b図〉．このような野peIIIのバン

ド状降雪雲が形成された機構は未だよく分かっていな

い．
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第5．2．10b図　バンドの走向に直交する，第5．2．10a図

　の直線AA’に沿った鉛直面内の気流構造と反射強度

　矢印は，相対水平風と鉛直流．

ような2次元の流線関数を最小2乗法的に変分法によ

って求めることに基づいている（Roux．，1985）．

　”乃pe皿”の降雪雲：ClassIと同様にバンドの走向に

直交する鉛直シアが非常に小さく（～8×10－5s『1），しか

もCAPEの値が～50Jkε4と比較的大きな場に出現し

たバンドである．弱い鉛直シアの場に出現した点や，

主たるバンドの軸やその付近では軸に対称的な循環が

見られた点は野pelと同じであるが，エコーの外観が

5．2．5　まとめ

　冬の目本海上に出現するバンド状降雪雲に関して，

ゾンデや飛行機観測，デュアルドップラーレーダ観測

データに基づいて，バンドの走向と混合層内の平均風

向との関係や走向と鉛直シアとの関係，さらにL型の

バンドについては走向に直交する方向の鉛直シアと循

環の関係について調べた．鉛直シアについては，デュ

アルドップラーレーダから算出された水平風を各高度

で時問的空問的に平均したものから求めた．

　バンド状降雪雲には，混合層内の平均風向にほぼ平

行な走向を持つバンド（L型）と比較的大きな角度を

なすバンド（丁型）の2つの型があることがわかった．

さらに，線形論とは異なってこれらのバンドの走向と

鉛直シアとは平行ではなく，ある角度をなしていた．

このことは，バンド内下層の冷気塊とバンド外下層の

不安定大気との相互作用によってバンドの維持にとっ

て好都合な条件となっていることを示唆している．興

味深い点は，鉛直シアの向きがバンドの進行方向とは

逆向きの場合には，平均的にはバンドの前面で下降流，

後面で上昇流という気流構造が観測されることがある．

　L型のバンドについては，バンドの走向に直交する

鉛直シアによって，3つの型（野peI，II，皿）に分類

することができる。Type　Iのバンドは，鉛直シアが弱

い場に出現し，バンドの軸についてほぼ対称的な気流

構造であり，ロール状循環に似た構造であった．これ

に対して，乃peIIのバンド状降雪雲は，走向に直交す

る方向の鉛直シアの大きさが比較的強いときに出現し，

バンド内で上昇流域と下降流域とが分離して長続きす
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る循環であった。TypeIII型のバンドは，町peIと同様

に鉛直シアが弱い場で，しかもより不安定な場に出現

したバンドである．バンドの軸付近では軸に対してほ

ぼ対称的な気流構造ではあったが，PPI画像で観測さ

れたエコーの形態が野peIとは全く異なっていた．
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5．3　孤立型降雪雲＊

5．3．1大気状態

第5．3．1図には，孤立型の降雪雲が出現した1992

年2月9目0900∫STにおける地上天気図を示した．こ

の天気図は，西高東低の気圧配置であり，降雪雲が出

現しやすい条件を示してはいるものの，目本海上では

等圧線の間隔が広く，寒気の吹き出しは弱かった．デ

ュアルドップラーレーダ及びドロップゾンデ観測は，

0900JST頃に行った．この日の0815JSTに飛島上空で

観測された水平風のホドグラフが第5．3．2図である．

鉛直シアは弱く，その大きさは高度0．07㎞と2．0㎞

の問では約3×10－3s－1であった．このシアの大きさは，

孤立型の対流雲や降雪雲が出現した鉛直シアの大きさ

の範囲内（Oから4×10－3s－1にある（Weisman　and

Klemp，1982；Weisman　and　Klemp，19841Tabataαα∠，

198911kawa81砿，1991））．降雪雲に相対的な鉛直シ

アは，下層では雲の進行方向に対して後方に，上層で

は前方に向いている．下層では，南東から降雪雲に流

入する気流が存在することが示唆される．

　第5．3．3図は0940JSTにおける気象研レーダのPPI

画像である．水平スケールが数キロから10㎞の孤立

したエコーが日本海上に存在している．レーダ反射強

度は高々20dBZと弱い．降雪雲の内外におけるドロッ

プゾンデ観測を行った位置を黒ぬりの丸と三角で示し

た．第5．3．4図は，ドロップゾンデ観測から得られた

降雪雲内外の温位と相当温位の鉛直分布である．雲外

の大気は，高度～1㎞までは対流不安定である．これ

に対して，雲内の下層は安定であり，雲内の高度0．5㎞

以下の空気の温度は，雲外に比べて約1～2K低い．雲

内の海面での相当温位の値は，雲外の高度約1．2㎞で

の値にほぼ等しい．この観測結果から，雲内の下層の

海面付近には冷たい空気が存在し，しかもこの冷たい

空気は，雲外の高度約1．2㎞の空気が落下して形成さ

れていると考えられる．なお，このときのCAPEの値

は約10m2s－2と非常に小さかった．

では，セル1，2は，それぞれ，発達期，衰退期にあっ

た．降雪雲の発達段階は，高度0．3㎞の反射強度の時

間変化から決定した．成熟期には，地表での降水強度

が最も大きくなるので，最下層の高度で最大の反射強

度が出現した時を成熟期とした．．セル1は0940JST頃

に発生し，その後発達して1012JST頃に成熟期に入っ

た．このときの最大の反射強度は19dBZであった．こ

の時刻以降はセル1は衰退期にあり，急速に衰退して

漁
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5．3．2デュアルドツプラーレーダ観測結果

5．3．2．1対象としたセルの時間変化、

第5．3．5図に，0956JSTから8分ごとの高度0．3㎞

におけるCAPPIを示した．反射強度と降雪雲に相対的

な水平風，及び水平発散の場が示されている．0956JST

120ε 140E

第5．3．1図1992年2月9目0900JSTにおける地上天気図，

　等圧線の間隔は4hPa．観測が行われた領域を黒塗りの

　四角で示す．東北地方に陰影を付した．
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　は高度（㎞）である．降雪雲の移動速度を×印で示す。

＊　山田芳則：物理気象研究部（現　予報部数値予報課）　この節の内容1よYamadaθ1α∠（1994）の抄訳をもとにしている．
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　　0．0

lO36JSTまでには全く消滅した．したがってセル1の

寿命は約1時間である．1012JSTには，セル1の風上

側に小さなエコー，セル3が形成された．より高い高

度のCAPPIによれば，このセルは，新しいセルではな

く，一度衰退してわずかに上空エコーとして存在して

いたセルが，再び活性化されたものである（図には示

さない）．1020JST頃には，新しいセル4が，セル1の

近くの南東側に新たに発生した．セル3，4が発達する

にともなって，セル1は急激に衰退した．一方，セル

2は，示された時間内では，常に衰退期にあった．エ

コー面積と反射強度は時間とともに減少し，1028JST

までには消滅した．セル2の衰退期の時問は少なくと

も40分であった．この時間は，セル1の衰退期の時問

約20分に比べて長い．

　第5．3．5図に示された水平発散の場から，ほとんど

の降雪雲では，収束域は南東側に存在していることが

わかる．これに対して，発散域は，雲の進行方向に対

して後部に存在している．したがって，下層における

降雪雲に相対的な水平風の場は，一般的に，南東では

収束し流入する気流，また進行方向に対して後方では，

発散し，雲から流出する気流が存在している．ところ

が，1020JSTでのセル1では，収束域は，南東側では

なく，むしろ南西側に存在している．セル1の南東側

に収束域が存在しないのは，セル1の南東側にセル4

があるために，南東からの下層の空気が遮断されたた

めと考えられる．逆に，セル4は，この南東からの下

層での気流が流入するので，発達しやすい環境となっ

ている．セル1の南西側に収束域がみられるのは，セ

ル3との相互作用によると考えられるが，この相互作

用のメカニズムはよくわからない．

5、3．2．2セル1の鉛直断面内の構造の時間変化

　セル1の鉛直断面内の気流構造と反射強度の場の時

問変化を第5．3．6図に示した．これらの断面図は，第

5．3．5図の直線AA’に沿うものである．降雪雲の中心

を通り，かつ最下層で収束と発散の大きさの比較的大

きな場所を通過するようにとった．図中の矢印は，降

雪雲に相対的な水平風と鉛直流とをベクトル表示した

ものである．水平方向と鉛直方向の矢印の長さの比が，

水平方向と鉛直方向の単位距離あたりの長さの比に等

しくとってあるので，これらの矢印は，それぞれの点

における流線の方向を向いていることになる．

　発達期では（0956JSTと1004JST）雲内で上昇流が卓

越しているが，進行方向に対して後方にわずかに下降

流が存在する．上昇流の大きさは～1ms－1である．高

度0．6㎞以上の高度では，上昇流は進行方向とは逆の

方向にわずかに傾いている．下降流は，比較的反射強

度の大きい領域に存在している．成熟期である

1012JSTでは，上昇流と下降流の占める面積はほぼ同
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第5．3．6図第5．3．5図の直線AA‘に沿った鉛直断面図。

　　矢印は，鉛直面内の相対水平風と鉛直流のベクトル表

　　示である．細い実線は反射強度で，3dBZごと．1翫BZ

　　以上の領域をハッチで示した．雲の進行方向を，図の

　　右上の白抜きの矢印で示す．

程度である．上昇流の大きさは，発達期とほぼ同じ大

きさで，約1ms－1である．上昇流はやはり後方に傾い

ており，その傾きは発達期と同程度である．衰退期で

は，1下降流の占める領域が時間の経過とともにに大き

くなってくることがわかる．1028JSTには，雲内では

下降流が大部分を占めているが，雲の進行方向前方の

上部にわずかに上昇流が認められる。衰退期では，時

間と共に上昇流の大きさは小さくなり，1ms－1以下で

ある．

　第5．3．6図の反射強度の場の時問変化から，降雪雲

内での降雪粒子の形成過程を推定することができる．

0956JSTの発達期では，16dBZの等値線で囲まれた領

域が，高度1．2㎞付近に現れる．このことは，発達期

にある雲内では，雲の上部において上昇流の中で雪粒

子が成長していることを示唆している．高度0．3㎞で

の反射強度の値は10～13dBZと小さく，地表での降水

強度は非常に弱いと考えられる．1004JSTでは，19dBZ

一69一



気象研究所技術報告第48号　2005

2

　
　
　
　
1

（
E
X
）
置
9
エ

（d）　　　（a）　　　　（b）　　（c）

（e》

　　0　　　　　　　　　　1　　　　　　　　　　2
　　　　　　Maximum　Updraft（m　s’1）

第5．3．7図　第5．3．6図で示した鉛直断面内における上昇

　流の各高度における最大値．

　0

2

　
　
　
1

（
E
ヱ
）
三
9
①
工

0815JST9Feb　1992

usys’

　　0　　　　　　　　　5　　　　　　　　　10
　　　　　　　　　U・（ms曙1》

第5．3．8図　雲の進行方向に平行な鉛直面内の水平風の高

　度分布．

　0

　の等値線で囲まれた領域は下層（高度0．6㎞付近）

にまで下降しており，その面積もかなり増加している．

このことは，雲内の中層から上層にかけて降雪粒子が

成長し，次第に落下していることを示唆している．し

かし高度0．3㎞では反射強度の値は0956JSTとほぼ同

じで，地表での降水はやはり非常に小さいと考えられ

る．成熟期である1012JSTでは，この等値線は最下層

にまで達している．このときには主たる降水粒子が地

表に到達して，地上付近で降水強度が強くなっている

ことを示している．衰退期の1028JSTになると，1翫BZ

で囲まれた領域は消滅し，エコー強度は約13dBZと小

さい．このときには地表での降水強度は非常に弱くな

ったと考えられる．

　第5．3．7図には，第5．3．6図に示された鉛直面内で

観測された各時刻における，各高度ごとの上昇流の最

大の値を示したものである．上昇流は，降雪雲の活動

度を示すひとつの指標である．この鉛直分布を作成す

るとき，比較的誤差が大きいと考えられる側面の上昇

流の値は除いた．この図から，比較的大きな上昇流は

雲の上部に存在していることがわかる．発達期

（0956JSTと1004JST）から成熟期（1012∫ST）にかけ

て，全ての高度で上昇流の最大値は増加している．上

昇流の最大値1．3ms－1は，成熟期である1012JSTの高

度1．5㎞にみられる．1020から1028にかけての衰退

期では，全ての高度で上昇流の値は発達期や成熟期に

比べてかなり小さい．このとき，下層ではもはや上昇

流は存在せず，上部（高度0．9㎞以上）に弱い値（0。5

ms－1）が存在しているだけである．1028JSTのプロフ

ァイルは1020JSTでのものとほぼ同じであるが，高度

L5㎞よりも上空ではエコー頂高度が減少したために

観測されていない．lkawaθ1α∠（1991）の孤立型の降雪

雲の数値実験でも，各発達段階における上昇流の同様

な傾向が示されている．

5．3．3考察

　第5．3．6図に示された，雲内における各発達段階で

の上昇流と下降流の卓越性と上昇流の時間変化とは，

デュアルドップラーレーダ観測から得られた夏季の孤

立型の対流雲のものとよく似ている（Tabataαα∠，

1989）．ただし，降雪雲の空間スケール，とりわけ鉛直

方向の大きさは約2㎞と，夏期の対流雲の～6㎞に比

べてきわめて小さい．いずれの場合にも，上昇流の最

大値は成熟期で観測されている．雲の寿命に関しては，

夏期の降水雲の寿命が約2時間であったのに対して，

降雪雲の場合には約1時間であった．この約1時間の

寿命は，孤立型の対流雲としては比較的長い．Be伽伽

ε1謡（1986）の研究によれば，孤立型対流雲の寿命は，

鉛直シアが存在するときには約3／4～1時問，鉛直シア

が存在しなければ約30分である．鉛直シアが存在する

と，上昇流域と下降流域とが雲内で分離されるので，

降水粒子の重みによって上昇流が直ちに抑制されると

いうことは生じない．従って，鉛直シアがないときに

比べて，シアがある方が寿命は長くなる．今回の孤立

型降雪雲についてもこのことがあてはまる．さらに，

今回の比較的長いセルの寿命に寄与していたと考えら

れる2つの事柄があげられる．第1に，鉛直シア上流
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第5．3．9図　孤立型降雪雲内の気流構造に関する概念モデル（発達期，成熟期，衰退期について）．矢

　印は，雲に相対的な気流を表す．

への上昇流の傾きである（第5．3．6図と第5．3．8図参

照）．第2は，雪粒子の落下速度である．一般に，雪粒

子の落下速度は雨滴のそれよりも小さいので，降雪粒

子は雨滴に比べて比較的長く雲内に逗留できるからで

ある．これらのことによって，今回観測された孤立型

降雪雲の寿命が，この雲と同程度の規模の，降水をも

たらす孤立型対流雲よりも比較的長かったと考えられ

る．

5．3．4まとめ

デュアルドップラーレーダ観測とゾンデ観測とによ

って，鉛直シアの弱い場に形成された孤立型の降雪雲

内の気流構造の時間変化を解析した．降雪雲の寿命は

約1時間であった．

観測結果に基づき，孤立型降雪雲の発達期，成熟期，

衰退期における気流構造の概念モデルを第5．3．9図に

示した．発達期では，上昇流が雲内の大部分を占める

が，雲の後部にわずかに下降流が存在する．上昇流の

大きさは，約2ms－1である．降雪粒子は，上昇流の上

部で成長しているので，表面での降水はほとんどない

か非常に弱い．成熟期では，上昇流域と下降流域の占

める面積は同じ程度である．この段階で上昇流の最大

値が観測された．表面での降水強度はこの段階が最も

強い．鉛直シアが弱いために，降水粒子によって引き

ずられて生じた下降流は，上昇流域の近傍に生じてい

る．この結果，上昇流は時間と共に下降流とおきかわ

っていく．下降流が海面に到達すると，その冷たい空

気は海面上に広がる．この冷たい空気と雲外の下層の

不安定大気との相互作用によって新しいセルが生じた

り以前から存在していた弱いセルを再び活発化された

りする．このような過程で新たに出現したセルは，ま

た孤立型である，なぜならば，「親」のセルは短時間の

間に消滅してしまうからである．衰退期では，下降流

が雲内の大部分を占めるが，上昇流が雲の進行方向前

方の上部にわずかに存在する．この上昇流もすぐに下

降流に置き換わってしまう．地表での降雪強度も弱い．

上昇流の大きさは発達期や成熟期に比べて小さい．

今回観測された孤立型の降雪雲の寿命は比較的長か

った理由として次のことが考えられる．一つは，弱い

鉛直シアが存在していたために上昇流域と下降流域と

がわずかに分離されていたことと上昇流が鉛直シアの

風上側に傾いていたこと，しかも，降水粒子が降雪粒

子であったことである．ただし，鉛直シアが弱いため

に上昇流域と下降流域の分離が十分ではないので，上

昇流域は下降流にいずれはつぶされてしまう．このた

め，孤立型の降雪雲は長続きしない．
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5．4Lモードのバンド状降冒1＊

5．4。1浅いバンド（1993年1月29日の事例）

5．4．1．1バンド出現時の大気環境

　第5．4．1図にはバンド出現時の0900JSTにおける地

上天気図を示した．北海道の東端には中心気圧が965

hPaと非常に発達した低気圧があり，一方大陸には高

気圧があって，西高東低の冬型の気圧配置であった．

観測領域及びその周辺地域では等圧線の間隔が非常に

狭く，気圧傾度が大きいことを示している．このため，

このバンドの出現時には西～西北西の風が非常に強く，

地上においてもレーダ観測点で～20ms－1を超えるよ

うな強い風が吹いていた．

　1100JST～1500JSTにかけて飛行機観測とデュアル

ドップラーレーダ観測をほぼ同期させて観測を行った．

第5．4．2図には，0900JSTにおける秋田で観測された

ホドグラフを示した．総じて鉛直シアは弱い．第5．4．3

図は，1200∫STにおいて酒田市の海岸線で観測された

温位と相当温位の高度分布である．高度O．2～2．2㎞

までに相当温位がほぼ一定値である層が存在し，この

層内では混合が盛んであることを示している．また，

地表面付近の下層（高度～0．5㎞以下）では不安定な

成層である．
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第5，4．5図　デュアルドップラーレーダ解析から算出されたバンドに相対的な水平風と鉛直流の場を各

　高度ごとに示す．下降流の領域に陰影をつけた．

デュアルドップラーレーダ観測を行ったバンドの

PPI画像を第5．生4図に示した．この図から，バンド

の長さは～40㎞，幅の値は平均的には数㎞である．

バンド内にはいくつかのセルが一列に連なってバン

ドを構成している様子がわかる．デュアルドップラー

レーダ解析における共通座標系のア軸は基線に一致す
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るように，κ軸はッ軸に直交するようにとる．格子間

隔は，水平方向と鉛直方向にそれぞれ，0．7㎞，O．3㎞

で，最下層のCAPPI高度を0．5㎞とした．

5．4．1．2デュアルドップラーレーダ観測から算出さ

　れたバンド内の気流構造

　第5．4．5図には，デュアルドップラーレーダ解析か

ら得られたバンドに相対水平風と鉛直流の場を各高度

ごとに示した．すでに述べたように，弱い鉛直シアの

ため，バンドの軸について対称的な気流構造がどの高

度でも見られる．下層ではバンドの両側面からバンド

内に向かい，バンドの軸付近で収束している気流系が

明らかである．鉛直流の場を見ると，平均的にはバン

ドの軸に沿って上昇流，バンドの両側面では下降流が

見られる．また，比較的強い上昇流はセルの中心付近

に存在していた．一方，上層では，水平風の場はほと

んどが発散場となっており，相対風はバンドの側面へ

向かう成分を持つ．

　第5．4．6図は，デュアルドップラーレーダ観測から

得られた水平風を，バンドの走向に平行な成分と直交

する成分とに分けて1210～1231JSTについて各時刻ご

とに高度の関数として示したものである．水平風を平

均した領域は，第5．4．5図のABCDである．どちらの

風速成分についても鉛直シアは非常に小さく，ゾンデ

観測とよく対応している．

　第5．4．7図には，第5．4．5図に示した領域ABCDの

辺ABとCDに沿って平均した，バンドの走向に直交

する鉛直面内の気流と反射強度の場を示した（1217，

1224JST）．2次元的な流れの場の抽出方法は，Roux

（1985）やHauserε1α∠（1986）に示されているように，

観測された風の場に最小2乗法的に最もよく当てはま

る2次元の流線関数を変分法によって求める方法に基

づいている（Roux，19851Hauserεごα∠，1986）．Kely

（1982）やBrown（1980）と同様に，バンドの鉛直面内

では，ロール状循環に似た気流系であることが明らか

である．

　次に，バンド内における水平運動量の鉛直輸送につ

いて調べた（第5．4。8図）．バンドの走向に直交，平

行な方向の輸送量は，それぞれ，㍑7棚，v，ガから計算

した。ここで，一は，ある高度での領域平均値を表

し，％とvは，それぞれ領域ABCD内の各高度におけ

るバンドの走向に直交，平行な平均風である．また，
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第5．4．8a図バンドの走向に直交する方向の水平運動量

　の鉛直輸送．正（負）の値は，上向き（下向き）輸送

　を表す．

　0

の輸送で風速勾配と同じ方向へ，それよりも上層では，

風速勾配と逆の方向へ輸送されている．両方向の輸送

量の大きさはほぼ同じである．
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第5．4．8b図第5．4．8a図と同じ．ただし，バンドの走

　向に平行な水平運動量について．

　0

祝’＝循祝，V『＝V－Vとした。バンドは，一様な吹き出し

の場に形成されているものと考えて，鉛直流の領域平

均値”はOと仮定した．バンドの走向に平行な方向で

は，輸送量の高度分布は時刻ごとに異なるものの，

1231JSTの高度～1．5㎞以上を除けば，ほとんど負の

値であり，水平運動量が下向きに輸送されていること

を示している．1231JSTの輸送量には比較的大きな誤

差が含まれていると考えられる．第5．4．6図に示され

た平均風の高度分布と合わせると，輸送は，風速勾配

とは反対の方向に向いている．次に，バンドの走向に

直交する方向では，輸送量の高度依存性は時刻ごとに

異なっている．1210と1217JSTでは，ほとんどの高度

で正の値であるのに対して，1224と1231JSTでは負の

値となっている．平均水平風速の高度分布と対比させ

ると，1210と1217JSTでは，水平風速の極大値のある

高度～1．4㎞を境として，それよりも下層では下向き

5．4．1．3　セルの鉛直断面内の気流構造の時商変化

PPI画像に見られたように，バンド内ではセルが一

列に並んだ構造をしていたので，バンドによる降雪の

多くは，このようなセルによってもたらされるものと

考えられる．1つのセルを抽出して，これらのセル内

の構造を時間とともに追跡した（第5．4．9図）．すで

に第5．4．5図や第5．4．7図で示したように，バンドの

走向に沿う気流構造はバンドの軸について対称的であ

るので，走向に直交する鉛直面内の構造を示すことに

する．ただし，バンドの移動速度が～20ms－1と非常に

大きかったので，水平風や反射強度が比較的よく求め

られる時刻は限られている。1210JSTではセルがレー

ダから遠くにありすぎて，反射強度や風の場が十分に

観測されていないし，1239JSTでは基線に近づきすぎ

て風の場が十分に観測されていない．このセルについ

ては，1210と1217JSTが発達期，1224と1231JSTが

成熟期，1239JSTが衰退期である．セルの発達段階は

最下層の反射強度から決定した．発達期の1210JSTで

は，高度1．5～2．3㎞で反射強度20～25dBZの領域が

見られて，このことはセルの中層から上の部分で降雪

粒子が成長していることを示唆している．1217JSTで

は，セルの中心付近に～2ms－1の上昇流があり，ほぼ

鉛直上方に向かっている．また，高度1～2㎞のとこ

ろに25～30dBZの比較的強い反射強度が出現している．

この強い反射強度の領域は，雲内の中層から上部で成

長した降雪粒子が次第に成長して，上昇流に抗して下

方に落下しているものと考えられる．成熟期では（1224

～1231JST），高度O．5㎞で反射強度が25～30dBZの

領域が存在しており，地表面での降雪強度が最も強い．

1224JSTの高度1～1．5㎞付近には30dBZ以上の領域

も見られる．セル内の上昇流の大きさは，発達期の

1217JSTよりも小さくなっており，約1ms　1である．

1231JSTでは，最下層高度で25～30dBZゐ領域が存在

しており，比較的強い降雪を地表面にもたらしている

ものと考えられる．しかし，1224JSTで見られた30dBZ

以上の領域は消滅し，しかもエコー頂高度も若干低く

なっている．セル内の上昇流の大きさは1ms－1未満と

小さい．衰退期である1239JSTでは，風の場が観測さ
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れていないが，成熟期で見られた25～30dBZの反射強

度の領域が高度～1㎞付近にわずかに存在するだけと

なり，最下層では20～25ヒBZであるので，セルからの

降雪強度は弱まっていると考えられる．以上のことか

ら，降雪強度が強いのは，わずか約10分ほどであり，

セルの寿命は少なくとも30分以上であると見積もら

れる。バンド内の他のセルでも，観測されている限り

では，セル1と同様の発達過程を示した．上昇流の時

間変化も孤立型の降雪雲（Yamadaθ1α∠，1994）と似て

いるが，このセルでは上昇流の最大値は発達期でみら

れた．
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5．4．1．4バンド内の循環のエネルギー変換率

　バンド内の循環エネルギーの生成・散逸にかかわる

ものとしては，浮力とバンドの走向に平行，直交する

方向の平均流によるものの3つがある．このバンド状

降雪雲を維持する機構を調べるために，これらとバン

ド内循環とのエネルギー変換率を見積もった．浮力に

よるエネルギー変換率については，Rom【αα∠（1984）

の方法を用いて求めたθ乞（而血al　cloud　temperature

pe血江ba加n）に基づいて計算した．平均流とバンド内

の循環とのエネルギー変換率は，走向に平行，直交す

る方向について，それぞれ，

　　工，∂財

P〆一観石

　　一∂v　　ロ　　ロ凸＝一πvレー
　　　　∂2

belo▼

第5．4．9図　バンド内のセルの鉛直面内の気流構造と反射

　強度の時間変化．ベクトルは，相対水平風と鉛直流を

　表し，それぞれの点で流線に平行になるように描かれ

　ている。

（5．4．1）

（5．4．2）

から計算できる．1224JSTにおける結果を第5．4．10図

に示した．鉛直シアが非常に弱い場にバンドが形成さ

れたため，平均流とのエネルギー変換率が小さく，浮

力によるものが卓越している．浮力によるものは下層

で負，高度～1．5㎞付近で正の値となっている．一方，

平均流によるエネルギー生成率では，バンドに平行，

直交する方向ともに浮力と比べると小さいが，2つの

値を比較すると，バンドの走向に直交する方向の平均

流によるものが下層で比較的大きく，バンドの走向に

平行な平均流によるものは，全ての高度で～0である．

線形論の結果（Asai，1970）と同様，浮力からバンド内

の循環エネルギーへに変換が卓越していた．1217JST

でも，1224∫STと同様の結果が得られている．
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5．4．1．5　まとめ

　1993年1月29日に，弱い鉛直シアの場に出現した

浅いバンド状降雪雲の気流構造やバンド内の循環のエ

ネルギー変換率について，主としてデュアルドップラ

ーレーダデータを主に用いて調べた．バンド内では走

向に一列に並んだセル構造がみられた．バンド内の気

流構造は，バンドの軸に沿ってほぼ対称的でロール状

対流によく似た循環であった．バンド内のセル内では，

鉛直流や反射強度の場は，孤立型の降雪雲と同じよう

な発達過程を示した．発達期のセル内では，セルの中

心付近に比較的大きな上昇流が存在しており，セルの

中層から上層の問で降雪粒子が成長していたことが推

定できる．

　バンド内の循環エネルギーの生成・消滅に関しては，

鉛直シアが弱い場であったことを反映して，浮力によ

るものが卓越していた．浮力によるエネルギー変換率

の見積もりにおいて，古典的なリトリーバルから求め

られた”θ7『という量を用いて計算した．この値には

各高度ごとに異なる未知の定数（ここではいずれも0

と仮定した）が含まれているとしても，鉛直シアが非

常に弱い条件の下では，対流の循環エネルギーは浮力

が卓越してくることは自然なことであり，この点から

すると，このようにして求めた浮力による生成項の大

きさはあながち悪いとはいえない．より精度よく計算

するためには，次の深いバンドのところで述べるよう

なリトリーバルを用いることが必要であろう．

第5．4．11図1993年1月21目の15JSTにおける地上天気

　図．
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5．4．2深いバンド（1993年1月21日の事例）

5．4．2．1バンドが出現したときの大気環境

深いL型のバンド状降雪雲をデュアルドップラーレ

　　　0．0　　　5．0　　　10　　　15　　　20　　　25

　　　　　　　　U（ms’1）

第5．4．12図　09JSTと21JSTに秋田で観測されたホドグラ

　フ．

　　一30

一ダで観測した時間帯近くの地上天気図（1500JST）を

第5．4．11図に示した．西高東低の典型的な冬型の気圧

配置で，強い寒気が北目本上空に南下していた．実際，

秋田における0900JSTの高層観測によれば，500hPa

高度での気温は一41．2℃と低かった．デュアルドップ

ラーレーダ観測を行った時間帯に近い時刻での風のデ

ータがないので，当日の0900JSTと2100JSTにおける

秋田での風のホドグラフを第5．4．12図に示した．

0900JSTの風の場には，高度2～5㎞に南北方向に強い

鉛直シアが認められる．南北方向に比べて，東西方向
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第5．4．14図　仰角1．50の防災科研レーダのPPI画像．四角

　で囲んだ領域についてデュアルドップラーレーダ解析

　を行った．

の鉛直シアは弱い．2100JSTでも，高度1～4㎞で南

北方向に鉛直シアが比較的強いことは0900JSTの分

布とほぼ伺様であるものの，高度L9㎞付近に南成

分が入り込んで上空の寒気が弱まったことを示して

いる．各高度で時間・空間的に平均した，デュアルド

ップラーレーダデータ観測による水平風は，0900JST

のそれに近い分布であった．第5．4．13図は，1500JST

に酒田市の海岸で放球されたゾンデ観測から得られ

た温位と相当温位の高度分布である．最下層の高度

0。5㎞付近まではデータが欠落してはいるが，高度約

　　　Band－Transvese　Mean　Wind（m　s。薯）

0

4

3

　
　
　
2

E
己
三
9
①
＝

1

（c》
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第5．4．15図　デュアルドップラーレーダ解析から算出され

　た水平風を各高度ごとに平均化し，それを高度の関数

　として表したもの．（a）バンドの走向に直交する風速成

　分．正の値は北東に向かう風を表す．（b）バンドの走向

　に平行な風速成分。負の値は南東に向かう風を表す．
　（c）鉛直流．

1㎞までは対流不安定な成層であり，厚さ約4．5㎞の

混合層が発達していた．0900JSTでの秋田での高層観

測データをみても，高度～1㎞までは対流不安定な成

層であり，混合層の高度は約5㎞と1500JSTに比べて

高かった．CAPEは～40Jkg－1であった．

　デュアルドップラーレーダ観測を行った時問帯の

PPI画像を第5．4．14図に示した．この画像でみる限り，
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第5．4．16図　1749JSTにおける各高度ごとの水平相対風と鉛直流の場．鉛直流の等値線の間隔はO．5ms『1

　ごとで，下降流域に陰影をつけた．図の左下のNとCの矢印は，それぞれ，北の方向とバンドの移

　動速度をそれぞれ表す．

バンドの長さは少なくとも60㎞以上，幅は～10㎞で

ある．バンド内では，浅いL型バンドのようにはセル

構造は顕ではない．なお，デュアルドップラーレーダ

・解析を行ったときに用いた座標系は，浅いバンドの時

と同じである．ただし，最下層の高度を0，3㎞とした．

5．4．2．2バンド内の気流構造

　第5．4・15図は，デュアルドップラーレーダ解析から
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算出された水平風（バンドの走向に平行，直交する成

分）と鉛直流を，時間的・空間的に平均した値の高度

分布である．走向に直交する成分の分布では，高度～

2．5㎞以下で風速成分の大きさが高度とともに増加し

ており，北向きの比較的大きな鉛直シアが存在してい

る．このことは，ゾンデ観測から得られた鉛直シアと

よく対応している．これに対して，それ以上の高度で

は各時刻でばらついており，時問とともに風速成分の

大きさは減少している．次に，走向に平行な水平風速

成分の分布では，走向に直交する風速成分と比べて鉛

直シアは弱い．各高度ごとの平均鉛直流の高度分布で

は，1741JSTを除くと，1749，1751，1805JSTではほぼ

同様の分布を示している．上昇流は，高度～2㎞以下

ではほぼ0であるのに対して，高度2～3㎞付近で比

較的大きい値である．

　第5．4．16図は，1749JSTでの各高度ごとの水平相対

風と鉛直流の場を示したものである．1741～1805JST

の問でおよそ8分間隔で行われたデュアルドップラー

レーダ観測では，どれもここに示した気流系と同様で

あった．相対水平風の場は3次元的な様相を示してい

るものの，平均的には北東の下層からバンド内に流入

する気流とバンド南西側の中層からバンド内に流入し

て下層で流出する気流とが認められる．上昇流域は主

としてバンドの北東側にあり，下降流域は南西側の狭

い領域に存在する．上昇流の最大値は約2ms－1であっ

た．

　第5．4。17図には，バンドの走向にほぼ直交する代表

的な鉛直断面内の反射強度と気流構造の時間変化を示

した．図中の矢印は，バンドに相対的な水平風と鉛直

流のベクトル表示である．バンド内では，バンドの北

東側からバンド内に流入して上昇する気流と，バンド

の南西側の中層からバンドに入り込んで，バンドの下

層でバンド外に流出する気流系が存在することがはっ

きりとわかる．バンド内では，上昇流域と下降流域と

が分離されており，長続きする循環の構造となってい

る．上昇流の大きさは，2～3ms－1で1805JST以降は，

上昇流はしだいに弱まっている．エコー頂高度も時間

の経過とともに低下しており，バンドが時間の経過と

ともに徐々に衰弱していったことを示している．
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第5．4．17図　第5．4．！6図の直線AAに沿った鉛直面内の

　気流構造と反射強度の時問変化．矢印は，水平相対風

　と鉛直流とのベクトル表示である．
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5．4．2．3　水平運動量の鉛直輸送

　水平運動量の鉛直輸送の計算を行い，その結果を第

一〇，2　　　－0．1　　　　0　　　　0．1　　　0，2　　　0．3　　　0．4　　　0。5

　　　　　　〈VgW’＞（m252）

0

第5．4．18図　水平運動量の鉛直輸送量の高度分布を各時刻

　ごとに示したもの．正の値は，上向きの輸送であるこ
　とを示す．（a）バンドの走向に直交する方向．（b）バン

　ドの走向に平行な方向．

5．4，18図に示した．それぞれ，4つの時刻での高度分

布とその平均値（破線）を示してある．まず，バンド

の走向に直交する方向では，輸送量はほとんどの高度

で負の値（輸送は下向き）であり，かつ最大の輸送量

は中層の高度2～2．5㎞付近にみられる．この図と第

5．4．16図とを比較してみると，高度2㎞以下では平均
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流の鉛直勾配と逆の方向へ水平運動量が輸送されてい

る．これに対して，バンドに平行な方向の水平運動量

輸送では，ほとんどの高度で正の値（上向き）であり，

上空ほど輸送量が大きくなる傾向がみられる．平均流

の高度分布とあわせると，高度1㎞以上では風速の鉛

直勾配と逆の方向に水平運動量が輸送されている．バ

ンド内では，バンドの走向に直交する方向の運動量輸

送が卓越していることがわかる．

5．4．2．5　エネルギー変換率

　バンドの循環を維持する機構を調べるために，バン

ド内の循環のエネルギー変換率を浅いL型の降雪雲と

同様に計算した．バンド内の循環のエネルギーの生

成・消散にかかわる3つの要素について，1749JSTに

おける高度分布を第5．4．19図に示した．この図に示さ

れた様子は，1741，1805JSTにおいても同様である．

浮力とバンドの走向に直交する方向の平均流によるも

のとが卓越しており，これら2つに比べると，バンド

の走向に平行な平均流によるものは非常に小さい．こ

れらの3つの和の高度分布（破線）では，高度～1．5㎞

以下では，負の浮力のためにバンド内の循環エネルギ

ーは消滅する傾向にあり，一方この高度以上では，浮

力によってバンド内の循環が維持される傾向にある．

これに対して，バンドの走向に直交する方向の平均流

との変換率では，どの高度でも正の値であり，その大

きさは浮力によるものとほぼ同程度であるので，バン

ドの循環にとって重要なエネルギー源であったことが

わかる．バンドの走向に直交する平均流とのエネルギ

ー褻換率が，走向に平行な平均流との変換率に比べて

大きいということは，線形論とは異なった結果である．

4

3

　
　
2

∈
》
一
）
三
9
0
工

1

一←Band－Transverse　Mean　Wind
－o－Band－Para”el　Mean　Wind

＋Buoyancy

、31σ3　－21σ3　．110心　010。　11α3　210弓
　　　　Energy　Conversion　Rate（m2ざ3）

0

第5．4．19図　エネルギー変換率の高度分布。正の値は，バ

　ンドの循環を強めるように作用する方向を示す．

4

3
　
　
　
　
　
　
へ
乙
　
　
　
　
　
　
－

　
　
（
ε
v
一
）
　
一
‘
P
Φ
エ

一6－mlnl㎜（K）
一一ロニーmean　（K）

一maXI㎜（K）

σ一⊂】

P
φ
、
早
2
，
9
’
－
含

5．4．26降水以外の水物質のリトリーバル

　降水系内の降水機構に関する理解を深めるためには，

雲内の微物理構造や気流系など，微物理構造からメソ

スケール構造までの幅広い空問規模にわたる現象につ

いての知見が必要である．これまでに，微物理構造は

雲粒子ゾンデや航空機観測によって，また降水域内の

気流系はドップラーレーダ観測によって解明されてき

た．しかし，ゾンデはいわば「点」の観測でありゾン

デが通過したところを断片的にとらえるだけである．

ゾンデと比較して機動性の高い飛行機観測によっても，

対象とする降水系内の全ての領域を短時問に観測する

　　一〇．8　－0．6　－0．4　－0．2　　0　　0．2　　0．4　　0．6　　0．8

　　　PotentialT㎝peraturePerturbation（K）

第5．4．20図　温位のずれの最大・最小値と平均値の高度分
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第5，4．21図　雲水の混合比の最大値と平均値の高度分布．

ことはできない．

　一方，波長が3～5cmのドップラーレーダ観測から

は，短時間に膨大な空間内の降水強度や気流構造を観

測することができるものの，降水より小さい粒子（い

わゆる，雲水や雲氷）を観測することはできない．降
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水系内で降水以外の水物質の空間分布を知ることは，

降水機構の解明にとって大切なことであり，その情報

を引き出すことがリトリーバルという手法によって可

能になってきている．そこで，降雪雲内における「雲

水」の空間分布を明らかにして，降雪機構の解明に寄

与するためにHauser8∫α∠（1988）の“D法”によるリト

リーバルを行った．ただし，Hauserε1謡（1988）と異な

る点は次のとおりである．ここでの「雲水」とは，降

水以外の凝結水物質であり，その相は温度によって決

まるものとする．

　・3次元的なリトリーバルであること．

　・運動方程式の中の加速度項を考慮したこと．

　・熱力学の式の中で，拡散項を導入したこと．

　・降雪の混合比はタ経験式（K邸kawaandKib亀1978）

　を用いて反射強度から計算したこと．

　・降雪粒子の落下速度は，Atlasα磁（1973）を用い

　た．

　・気圧の場のずれの値は，計算しなかったこと．

　解析の原理等は省略して，解析結果を簡単に示すこ

とにする．

計算された温度のずれに含まれるただ一つの未知定数

は0とした．推定されたバンド内下層の温度のずれの

場は，これまで観測されている冷気塊の存在とよく対

応しているので，バンド内での温度のずれの場がよく

再現されているものと考えることができる．温度の偏

差は，高度～0．5㎞以上で±0．6Kと小さな値である．

　第5．4．21図は，雲水量の混合比の最大値と平均値の

高度分布である．平均値はg。が0でない値を高度ごと
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5．4。2．7解析結果

　第5．4．20図には，リトリーバルによって求められた

温位のずれの値の最大値，最小値及び平均値の高度分

布を示したものである．高度0．45㎞では，温位は～

一〇．7から～一〇．5Kの偏差を示し，平均値で～一〇．6Kで

ある．これらの偏差は，これまでに他の降雪雲で観測

されている，雲内下層の冷気塊と雲外の大気との温度
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に平均したものである．最大値の分布では，高度2．55

㎞に最大値～1．3gkg－1があって，この値は，ゾンデ観

測や飛行機観測で得られている，雲水が豊富にある発

達期の雲内の値に近い．

　雲水の大きな値が存在する領域を通る，走向に直交

する鉛直断面内における雲水と降雪粒子の混合比（そ

れぞれ，第5．4．22a図，第5．4．22b図）および温位

の偏差と気流構造（第5．4．22c図）を示した（第5．4．22

d図の直線AA’に沿った鉛直断面）．雲水の混合比の

大きい部分は，雲内の中層から上部の高度2～3㎞に

あり，1．2gkg－1に達する混合比が得られている．降雪

の混合比の大きい所は，雲水の混合比の大きな領域の

下方に位置している．第5．4．22c図に示された温位の

偏差と気流構造とを見ると，雲水の混合比の大きなと

’ころは，正の温位偏差～0．2Kの領域とほぼ一致してお

り，そこでは1ms－1近い比較的大きな上昇流が存在し

ている．また，バンド内下層には，大きさが一〇．5℃に

達する負の温位偏差が見られ，これはバンド内下層に

存在する冷気塊に相当するものである．これらのこと

を総合すると，高度2～3㎞付近の雲水の豊富な領域

で降雪粒子が成長し，降雪として下方に落下している

と考えられる．

5．4．2．8まとめ

　強い寒気場に出現した深いバンド状降雪雲について，

としてデュアルドップラーレーダデータに基づいて，

バンド内の気流構造やバンドの維持機構について考察

した．バンドの走向に直交する鉛直シアが大きく，こ

れを反映して，バンド内では長続きする循環が形成さ

れていた．エネルギーの変換率では，浮力からバンド

ヘ
， 走向に直交する平均流からバンドヘの変換率が卓

越し，浮力によるものはほとんど負の値，平均流によ

るものはほとんどの高度で正の値であった．走向に直

交する方向の平均流によるエネルギー変換率が走向に

平行な平均流によるものと比較して大きいという点が，

線形論と異なる．さらに，リトリーバルによってバン

ド内の降水以外の凝結水物質の空間分布を推定した．

この結果，バンド内では，高度2～3㎞の中層から上

部にかけての比較的上昇流の大きな領域で雲水の混合

比が大きく，降雪の混合比の分布と合わせると，この

高度付近が降雪粒子の成長にとって好都合であったと

推定できる．
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5．5Tモードのバンド状降雪雲＊

5．5．1浅い丁型の降冒雲

5．5．1．1バンド出現時の大気環境

　1992年2月8目1900JST頃に出現した浅い丁型のバ

ンド状降雪雲の構造について記述する．この時間帯に

近い2100JSTの地上天気図を第5．5．1図に示した。冬

型の気圧配置になっているものの，日本海上の等圧線

の問隔は広く，寒気の吹き出しは弱い．第5．5．2図は

2月8目1200∫STから2400JSTまでの，飛島のアメダ

ス観測点で観測された地上風向・風速の10分ごとの時

間変化である．ここで示す丁型のバンドは，およそ1530

～1620間に見られる風速増加域（Yamadaθ1α∠，1996）

が通過した後の，寒気の吹き出しの中に形成されたも

のであることがわかる．デュアルドップラーレーダ観

測を行った時刻付近では，ゾンデ観測による水平風の

高度分布は観測されていないので，仰角200のVAD観

測の結果を示した（第5．5．3図）．VADデータを収録

したときにはレーダ上空には比較的強いエコーが存在

していなかったので，この風速の高度分布はバンド内

の循環の影響を強くは受けていないと考えられる．バ

ンドの走向に直交する方向に比べてバンドの走向に平

行な方向の鉛直シアが比較的大きく，鉛直シアはバン

ドの進行方向を向いていることがわかる．第5．5．4図

は，バンドが出現した時間帯の約2時間前と後に，飛

島で観測された温位と相当温位の高度分布である．

1642JSTのゾンデ観測は，風速増加域が飛島を通過し

て約20分後のデータである．混合層の厚さは約3㎞

で下層0．3㎞以下のごく浅い部分に対流不安定な層が

見られる．これに対して，バンド出現後の2146JSTの

ゾンデ観測では，上空に寒気が進入してきたために対

流不安定な成層が地表面から高度～O．5㎞と厚くなっ

ている．第5．5．5図には1931JSTにおける気象研レー

ダのPPI画像を示した．観測領域内にはいくつかの丁

型のバンドが存在しており，そのうちの矢印で示した

バンドをドップラーレーダで観測した．バンドの長さ

は約20㎞，幅は5㎞未満と非常に狭い．バンド内に

はセル状の構造が見られる．
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5．5．1．2　バンド内の気流構造

　デュアルドップラーレーダ解析から求められた，相

対水平風と鉛直流の場を第5．5．6図に示した
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第5．5．2図　1992年2月8目12～24JSTでの地上風の風向

　と風速の時間変化（飛島）．アメダス10分値．
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（1931JST）．各高度において水平風の場は，バンドの

軸に対してほぼ対称的で2次元的な構造である．バン

ド内の各高度で上昇流域が卓越している．高度1．7㎞

以下では，バンドの前面と後面からの気流がバンドの

軸付近で収束している様子が明らかにみてとれる．一

方，高度2㎞以上では，前面と後面に向かう発散的な

風の場が卓越している．上昇流の大きな値は，非発散

高度付近の高度約L7～2．0㎞にあり，その値は最大

で～2ms－1に達する．下降流は，バンドの両側面に見

られる．ただし，時間の経過につれてバンド内で降雪

粒子が形成されてくるようになると，気流系の対称性

は崩れ，前面で上流，後面で下降流という構造に変化

していったことが観測された（「5．5．1．4バンドの走向

に直交する鉛直面内の平均的な構造」の項を参照のこ

と）．
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5．5．1．3　バンド内の平均水平風と鉛直流

　デュアルドップラーレーダ観測から算出された，各

高度におけるバンド内の水平風と鉛直流の平均値の高

度分布を各時刻ごとに第5．5．7図に示した．解析した

領域は第5．5．6図の破線内である．バンドの走向に平

行な平均水平風については（第5．5．7図a），高度L5

㎞以下では高度とともに風速はほぼ直線的に増加し，

またほとんどの高度で時間とともに風速は増加してい

る．高度L7㎞以上では，高度に対する風速の変化は

比較的小さい．これに対して，走向に直交する平均風

は，総じて高度に対する変化は小さく，さらに平均風

速の時間的な変化も小さい（第5．5．7図b）．比較的強

いシアは高度1㎞以下に存在し，それ以外では鉛直シ

アは非常に弱い．これらの平均風の鉛直分布は，VAD

で観測された水平風の高度分布においてバンドの走向

に平行な鉛直シアが大きく，直交する方向の鉛直シア

が弱かったこととよく対応している．

　平均鉛直流の各時刻ごとの高度分布を示したものが

第5．5。7c図である．1915～1931JSTまでは，平均鉛

直流の値はすべての高度で正の値（上昇流）であり，

ほとんどすべての高度で時刻とともに上昇流が大きく

なっている．このことは，バンドが全体的に時問とと

もに発達していることを示唆している．ところが，

1939JSTになると平均鉛直流が正の値であるのは上空

の高度L4㎞以上の上空に限られて，そのほかの高度

では負の値（下降流）である．特に下層で比較的強い

第5．5．4図　飛島でレーウィンゾンデによって観測された

　温位（θ）と相当温位（θe）の高度分布（1642，2146JST）．
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第5．5．5図　気象研レーダのPPI画像（1931JST，仰角
　1．50）．

　一60．

下降流が存在する．これは，バンド内で十分大きく成

長し，落下している降雪粒子によって生じた下降流と

考えられる．1947JSTでは，すべての高度で平均鉛直

流は負の値で，しかもこれらの大きさは時問とともに

大きくなっている．このことは，バンド内で下下降流

が卓越し，バンドが衰弱していることを示唆するもの

である．
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第5．5．6図　1931JSTにおけるバンド内の相対水平風と鉛直流の水平断面．鉛直流が負の領域に陰影を

　つけた。N，Cで表される矢印は，それぞれ，北の方向と，バンドの移動速度を表す．

5．5．1．4　バンドの走向に直交する鉛直面内の平均的

　な構造
　5．5．1．2で示したように，バンド内の循環はバンド

の軸に対してほぼ対照的であるので，走向に直交する

鉛直面内の平均的な構造を調べた．解析した領域は，

第5．5．6図の破線で囲んだ領域である．鉛直面内の気

流構造の算出方法は，浅いL型のバンド状降雪雲の場

合と同様に，観測された風の場に最小2乗法的に当て

はまる2次元の流線関数を変分法によって算出する方

法に基づいている．第5．5．8図に，鉛直面内の平均的

な構造の時間変化を示した．1931JSTまでは，ロール

状対流によく似た，バンドの軸に対してほぼ対照的な

循環であり，雲内では上昇流が卓越している．ところ

が1939JST以降では，バンドの前面で上昇流，後面で

下降流という構造に変化している様子が明瞭である．

反射強度が15～20dBZと大きな領域が高度1㎞より下

層に達しており，降雪粒子が地表に向かって落下して

いることを示唆している．1947JSTでは，エコー頂高

度も約2㎞まで低下し，また，15～20dBZの領域も狭

まり，バンドが衰退していることを示している．バン

ドの走向に直交する方向の鉛直シアはバンドの進行方

向を向いているので，降雪粒子によって生じた下降流

とバンド外前方の下層の不安定大気との衝突が生じ，

これがバンドの維持に貢献する可能性は十分に考えら

れる．ただし，このバンドについては，バンド内下層

の冷気塊の存在については，直接的・間接的に観測で

きなかった．
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第5．5．7図　（a）走向に平行な水平風を各高度で平均した値

　の高度分布．正の値は，北東に向かう風を表す．
　（b）（a）と同じ．ただし，走向に直交する平均水平風に

　ついて負の値は，南東に向かう風（c）平均鉛直流の高

　度分布．

5．5．1．5　バンド内の水平運動量の鉛直輸送

　バンドの構造をさらに詳しく調べるために，バンド

内の水平運動量輸送とエネルギー変換率について解析

を行った．解析した領域は，平均的な鉛直面内の構造

を求めたときと同じである．解析方法は，すでに示し

た浅いL型バンド状降雪雲の場合と同様である．バン

ドの走向に平行な水平運動量の鉛直輸送の高度分布

（第5。5。9a図）は，どの時刻でもほぼ同様で，高度

1．5～1．7㎞までは高度とともに輸送量の大きさが減

少し，それ以上の高度では，高度とともに増加する傾

向が見られる．1915～1923JSTでは，全ての高度で輸

送は下向きであり，特に高度1．7㎞以下では第5．5．7a

図の風速の鉛直勾配とは逆向き（down－gradient）に運

動量が輸送されている．輸送量は中層（高度1．4～1．7

㎞）で最も大きくなっている．1931JSTでは，高度1㎞

未満で輸送は上向き，それ以上の高度では負である．

高度1㎞以下では輸送は平均風速の鉛直勾配と同じ方

向（up－gradient）である．1939～1947JSTでは，両時刻

の輸送量の高度分布はよく似ており，高度1．5㎞付近

で下向きの輸送，それ以外では上向きの輸送となって

いる．2つの時刻での高度1．5㎞以下の輸送は，いず

れもdown－gradientである．

　次に，バンドの走向に直交する方向の輸送を示した

ものが第5．5．9b図である．輸送量の鉛直分布には，

1915～1931JSTと1939～1955JSTの2つ型が見られる．

まず1915～1931JSTでは，輸送量は高度とともにほぼ

直線的に増加する傾向が見られる．高度L1㎞未満で

負（down－gradient），それよりも高い高度で正の値であ

る．また，高度2㎞未満では，これらの値の大きさは，

各時刻においてバンドの走向に平行な輸送量よりも小

さい．次に，1939～1947∫STにおける高度分布は，い

ずれも中層の高度1．5㎞付近に極大値があり，1947JST

での最下層（0．5㎞）と1939JSTの高度2㎞以上を除

くと，輸送量は負（下向き）である．この時間帯の高’

度1㎞未満では，ほぼdown－gradientの方向に水平運

動量が輸送されている．さらに，第5．5．10a図に示さ

れた走向に平行な輸送量と比較すると，走向に直交す

る方向の輸送量の大きさが，特に中層で大きくなって

いることがわかる．

　以上のような水平運動量輸送の時間変化から，バン

ドが発達していたと考えられる1915～1923JSTでは，

バンドの循環はロール状対流によく似ていたと考えら

れる．しかし，バンド内で形成された降雪粒子の落下

によって下降流が生じるようになり，バンド内の循環

が変化したために，第5．5．9図のように水平運動量の

鉛直輸送にも時問変化が生じたものと考えられる．

5．5．1．6バンド内の循環と平均流とのエネルギー変

　換率
　バンド内の循環のエネルギー生成に関わる項目の中

で，平均流と循環との問のエネルギー交換率について
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第5．5．8図　バンドの走向に直交する鉛直面内の平均的な

　　構造．1915～1947JSTについて．平均的な断面をとった

　　領域は，第5．5．7図の破線で囲まれた領域．ベクトル

　　は，相対水平風と鉛直流とのベクトル表示である．

調べた．第5．5．10図は，バンドの走向に平行な平均流，

バンドの走向に直交する方向の平均流とバンド内の循

環とのエネルギー変換率を各時刻毎に示したものであ

る．エネルギー変換率の高度分布も時間的に変動して

いることがわかる．これは，これまでに示してきたよ

うな平均水平風や運動量の鉛直輸送の高度分布の時間

変化を反映しているものと考えられる。1915～1923JST

では，走向に平行な平均流による変換率が卓越し，こ

の変換率はほとんどの高度で正（つまり，バンドの循

環を強める方向）であり，中層の高度1．5㎞付近に極
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第5．5．9図　（a）水平運動量の鉛直輸送量の高度分布（バン

　ドの走向に平行な方向）．正（負）の値は上（下）向き

　輸送を表す．（b）（a）と同じ．ただし，バンドの走向に

　直交する方向．

　　0

大値を持つ．これに対して，走向に直交する平均流と

の変換率は，下層に正の値があり，最下層で最も大き

いものの，変換率の大きさは相対的にかなり小さい．

1931JSTの変換率の高度分布は，走向に平行・直交す

る方向ともに1915～1923JSTの高度分布と似てはいる．

しかし，平行な平均流による変換率の大きさはかなり

小さくなっている．しかも，高度1㎞以下では負の値

である．1939～1947JSTでは，走向に平行な変換率の

高度分布は，それまでのものと大きく異なる．高度が

低くなるにつれて減少し，高度1．7～2㎞以下で負の

値であり，最下層（0．65㎞）で絶対値が最も大きい．

これらの負の値は，バンドの循環から平均流ヘエネル

ギーが変換されていることを示している．走向に直交

する平均流との変換率は，中層において若干の正負の

ふらつきはあるものの，下層に比較的大きな正の値が

あることは，1915～1931JSTでの分布と同様である．

以上から，地表の降雪強度が弱かったと考えられる

1915～1923JSTでは，走向に平行な平均流との変換率

が相対的に大きく，この平均流からバンド内の循環へ

とエネルギーが変換されていた．この点は，線形論か

ら導かれる結果と同様である．しかし，1939～1947JST

では，走向に平行な平均流との変換率は負に転じ，こ

れに対して直交する方向の平均流との変換率は下層で

比較的大きな正の値が見られた．これは，バンド内で

形成された降雪粒子が地表に落下したことにより，走

向に直交する平均流とバンド内下層の冷気塊との相互

作用によるものと考えられる．

　第5．5．6図と第5．5．9図，第5．5．10図とから，1915

～1931JSTでは，バンド内の鉛直断面の構造とも合わ

せて，ロール状循環に非常に近いものであったと考え

られる．実際バンド内の循環には，バンドの軸に対

してほぼ対称的な，ロール状循環に似た気流構造が見

られた．さらに水平運動量の鉛直輸送でも，線形理論

の結果と同様にバンドの走向の運動量輸送のほうが大

きく，輸送は下向きである．そのうえ，エネルギー変

換率についても，線形論の結果と同様に，バンドの走

向に平行な平均流によるバンド循環のエネルギー生成

率が大きかった．しかし，バンド内で降雪粒子が形成

されて降雪がもたらされるようになると対称性は崩れ

てくる．バンド内で下降流が卓越するようになった

1939JST以降では，走向に平行な平均流とのエネルギ

ー変換率は負に変わり，さらに，走向に直交する方向

の水平運動量の鉛直下向きの輸送がはっきりと認めら

れた．このことは，線形論から導かれた結果とは異な

っており，降雪という非線形な現象によって生じたも

のと考えられる．

5．5．1．7　まとめ

　風速増加域が観測領域を通過後の弱い寒気場に出現

した浅い丁型のバンド状降雪雲について，主にデュア

ルドップラーレーダデータとゾンデ観測に基づいて，

気流構造およびその時間変化を解析した．ゾンデ観測

によれば，観測したバンドは，下層～0．5㎞以下に対

流不安定がある成層状態のもとで出現していた．さら

に，バンド出現時には，VAD観測から，バンドの走向

に平行な鉛直シアが，直交する方向に比べてより強か

った．デュアルドップラーレーダ観測から算出された

気流構造は，バンド内の反射強度が弱いときには，各

高度でバンドの軸に対してほぼ対称的な構造を示して

いた．鉛直流の場については，バンドが発達していた

とみられる1915～1931JSTではバンドの軸のあたりに

上昇流域が卓越しており，バンドの後面と前面には主
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第5．5．10図各時刻毎の，バンドの走向に平行な平均流お

　　よび直交する方向の平均流とバンド内循環とのエネル

　　ギー変換率正の値は，バンドの循環を強める方向に
　　エネルギーが変換されることを示す．

に下降流が見られた．しかし，バンド内で反射強度が

強くなってくると，バンドの前面に上昇流，後面に下

降流という構造に変化することが観測された．

　気流構造の変化だけでなく，水平運動量の鉛直輸送

や平均流とバンドの循環とのエネルギー交換率にも変

化が見られた。まず，バンドが発達していると考えら

れる1915～1931∫STでは，線形論と同様にバンドに平

行な水平運動量の鉛直下向きの輸送が大きく，これは

平均流の鉛直勾配とは逆の輸送である．また，バンド

の走向に平行な平均流によるバンドの循環エネルギー
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の生成率が相対的に大きかった．しかし，地上の降雪

強度が大きくなって，バンドが衰弱するようになった

1939～1947JSTでは，線形論とは異なって，走向に平

行な平均流とのエネルギー変換率は高度約2㎞以下で

は負の値に転じ，一方，走向に直交する平均流との変

換率が下層で大きくなることが観測された．このこと

は線形論の結果とは異なる点である．

以上のことから，降雪が弱いときのバンドの気流構

造はロール状循環に似た構造であった．しかし，バン

ド内で形成された降雪粒子の落下という非線形の効果

によって，気流構造は時問とともに変化し，ロール状

対流とは異なった構造（前面で上昇流，後面で下降流）

に変化し，これに伴って，水平運動量の鉛直輸送や平

均流とのエネルギー変換率が時間的に変化していった

ものと考えられる．
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5．5．2深い丁型のバンド状降冒雲

5．5．2．1バンド出現時の大気状態

深い丁型のバンド状降雪雲を観測した目時は，1993

年2月2目の14～15JST頃である．この日の15JSTに

おける地上天気図を示した（第5．5．11図）．降雪雲の

出現に都合のよい典型的な西高東低の冬型の気圧配置

であった．1500JSTに秋田で観測されたホドグラフを

第5．5．12図に示した．1000hPa高度から600hPa高度

まで，反時計回りに風向が変化しており，また下層の

925hPa高度以下では北風が卓越していた．第5．5．13

図は，1500JSTに酒田市の海岸でゾンデによって観測

された温位と相当温位の高度分布である．高度0．5㎞

以下で対流不安定であり，混合層の厚さは～5㎞と深

い．CAPEの値は～50Jkg皿1と比較的大きな値であっ

た．

観測したバンドは，図には示さないが，前節で記述

した浅い丁型のバンドと同様，風速増加域が観測領域

を通過した後，寒気場の中に出現したものである．第

5．5．14図は，気象研レーダ観測点（象潟）での地上の

気温と相対湿度の時問変化である．バンドが気象研レ

ーダ地点上空を通過したのが1430～1445JSTである．

このバンドの通過時に地上気温が約0．5℃低下してお

り，相対湿度も85％近くまで上昇している．さらに，

バンドの通過後には，気温と相対湿度はそれぞれ上昇，

低下している．このことは，他のバンドや降雪雲で観

測されたように，バンド内下層に下降流によって形成

第5．5．11図1993年2，月2目15JSTにおける地上天気図．

　等圧線の間隔は4hPa。
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第5．5．15図　防災研レーダのPPI画像（仰角1．50）．

された冷気塊の存在を間接的に示している．ただし，

バンド通過前後の気圧の変動が非常に小さく，冷気塊

の厚さを推定することはできなかった．第5．5．15図

には，デュアルドップラーレーダ観測を行った時刻の

バンドのPPI画像を示した．バンドの走向は南西一北

東で，デュアルドップラーレーダ観測を行った時には

準定常状態にあったと考えられる．バンドの南西端に

は，活発なセルが存在していた．

5．5．2．2バンド内の気流構造

　デュアルドップラーレーダ解析から得られた

1429JSTにおける相対水平風と鉛直流の場を各高度ご

とに示した（第5．5．16図）．気流構造は3次元的であ

る．高度0．9㎞以下の下層では，バンドの走向にほぼ

平行な下降する流れが存在している．そして，バンド

の南西端付近において，この流れとバンドの前面から

バンドに向かって流入する気流とが衝突して収束帯を

形成し，その結果上昇流域が形成されている．この収

束帯は，高度とともに水平位置は多少異なるものの高

度約1．8㎞付近まで認められ，この上昇域に対応して

活発なセルが存在していた．この上昇流域以外にも，

バンドの中に下降流で取り囲まれた弱い上昇流域が見

られる．高度1．2㎞から2．4㎞にかけては，下層とは

流れの場が異なってくる．バンドの南西端付近の収束

に伴う上昇流域は相変わらず存在しているが，バンド

の前面から後面付近にかけて，バンドの前方から後方

に向かう流れが見られるようになる．また，バンドの

後面付近の非常に狭い領域には，バンドの後面からバ

ンド内に流入する下降流の存在がはっきりと認められ

る．一方，南西端を除く前面付近では，バンド内に流

入する成分を持つ弱い上昇流域が卓越しているものの，

下降流の場も見られる．前面と後面にはさまれた領域

では，弱い上昇流と下降流とが混在しており，0．5ms～1

以下と弱い上昇流の占める面積が高度とともにしだい

に増加している．この領域の流れの向きとしては，そ

の多くがバンドの走向に平行または前面から後面に向

かっている．高度2．4㎞以上では，バンドの南西端付

近では前面からバンドに流入する気流の存在が依然と

、』して認められ，また，バンド後面からバンド内に流入

する下降流域も狭い領域に見られる．バンドの前面付

近では弱い上昇流と下降流とが混在し，そこでの水平

風は，バンドに平行に北東に向かうか，あるいはバン

ドの前方に流出する方向である．特に高度2．7㎞では，

バンドの前方へ流出する水平風速成分が顕著である．

高度3㎞以上になると，バンドの後面から前面に向か

う水平風が卓越している．1422と1436JSTにおいても，

相対水平風と鉛直流の場はここに示した1429JSTの場

と同様であった．

　第5．5．17図は，2つの時刻（1422と142gJST）にお

ける，デュアルドップラーレーダ解析を行った領域内

のバンドの走向に平行，直交する水平風速成分と鉛直
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第5，5．16図　デュアルドップラーレーダ観測から得ら

　れた水平相対風と鉛直流の場（1429JST）を各高度毎

　に示したもの，下降流の場に陰影を付した．鉛直流
　の等値線は，0．5ms－1ごと．

流を各高度で平均したものである．それぞれの風速成

分の鉛直分布は，2つの時刻ともほとんど同じである

ので，バンド内の気流系はこの問ほぼ定常であったと

考えることができる．バンドの走向に直交する風速成

分の高度分布では，高度約1．5㎞以下では風速の高度

変化は小さく，それ以上の高度では高度とともに風速

の大きさが増加（南東に向かう成分の増加）しており，

鉛直シアが比較的強い．これに対して，バンドの走向
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に平行な平均水平風速は，高度にほぼ比例して減少し

ている．以上から，高度～1。5㎞以下の下層ではバン

ドの走向に平行な鉛直シアが比較的大きく，それ以上

の高度では，走向に平行，直交する方向の鉛直シアが

同程度であったことがわかる．鉛直流は2つの時刻と’

も高度～3㎞以下では同様の分布である．高度1㎞以

下では下降流が卓越し，それ以上の高度では上昇流が

卓越している．平均上昇流は，高度が高くなるにつれ

て大きくなっている．

5．5．2．3　バンドの走向に直交する鉛直断面内の気流

　構造
　第5．5．18図と第5．5．19図に，バンドの走向に直交

する鉛直面内の気流と反射強度の場を示した．それぞ

れ，バンド南西端付近の活動の活発なセルとバンドの

中央部付近の構造の約7分ごとの時間変化を示してい

る．

　まず第5．5．18図に示された鉛直断面内の構造で各

時刻に共通していることは，バンドの前面の下層でバ

ンド内に流入する比較的強い気流があり，その気流が

セル内を上昇してバンド後面に向かっている点である．

セル内の上昇流は大きく，対流活動が活発であること

を示唆している．一方，後面には下降流が存在し，高

度～1㎞以下では前面に向かって流れる成分も見られ

る．1422JSTでは，比較的大きな上昇流はおよそ2ms－1，

セルの中層付近に存在する．反射強度が30～35ヒBZの

領域は高度O．5～2㎞にあり，降雪粒子がこの部分で

成長していることを示唆している．最下層のCAPPI

高度でも反射強度の値は25～30dBZと比較的大きく，

地表の降雪強度が強いことを示している．1429∫STに

なるとセル内の上昇流は1422JSTに比べて大きくなり，

新たなセルが発達していることを示している．なぜな

らば，この時刻では反射強度が30dBZ以上の領域は，

1422JSTに比べて若干バンドの進行方向前方に移って

いるためである．さらに，最下層での反射強度の値は

弱くなっており，これは1422で強い降雪強度をもたら

していたセルが衰弱したことを示唆していると考えら

れる．1436JSTでは，反射強度が35～40dBZと大きく

なり，しかも35dBZに達する反射強度が最下層でみら

れるので地表での降雪強度も強いと考えられる．

　第5．5．19図には，バンドの中央付近の構造を示した．

これら3つの図にみられる共通した特徴は，バンド前
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第5．5．17図　（a）デュアルドップラーレーダ観測から得ら

　れた，バンドの走向に直交する方向の水平風を各高度

　で平均値したもの．正の値は，北東に向かう気流を表
　す．（b）（a）と同じ．ただし，走向に平行な方向の水平

　風負の値は，南東に向かう気流を表す．（c）（a）と同

　じ．ただし，鉛直流について．

面の下層でバンド内に流入する気流があり，バンド後

面の非常に狭い領域ではバンドに流入する下降流があ

ることである．一方，バンド前面の上層では，バンド

の後面から前面に向かって流れる気流がみられる，上

昇流の大きさは，全体的に第5．5．10図の活発な対流セ

ル内よりも小さい．ただし，1436JSTでは，バンドの

前面付近に比較的大きな上昇流が存在する．反射強度

一95一



気象研究所技術報告第48号　2005

4．

a
　
　
　
a
　
　
　
L

∈
出
）
望
切
哨
①
＝

930202142211　　　，relative　wind

3m／s

3m／s
　　む萎濫揖器二叢二1鶉二器：ξ二ll：量二建§：9二§箆

　　　Vertlcal　Cross－Section
　　　930202　142925　　　ze，relative　wind

4．

3
　
　
　
a
　
　
　
L

日
起
ご
葛
田
＝

　　’1
“執、い
　　　￥1

3m／s

3m／s
　　む薮鑑箆塁：8二書器二毒報二窪8：8二§塁：暑二§9：1二§琴：乙

4。

a
　
　
　
a
　
　
　
L

日
溜
）
三
嘗
㊤
寓

930202　143641　　　ze，relative　wind

3m／s

3m／s
　　む妻濫1二建9：亭二1竪二鵬二器：1二ll：8二馨窒：馨二珪互：8

bo
dBZ

第5．5．18図1422～142gJSTにおける，バンドの走向に
　直交する方向の鉛直面内の風と反射強度の場（バンド
　南西端の活発なセル，第5．5．16図の直線AAIに沿った

　鉛直断面）．矢印は，水平相対風と鉛直流のベクトル表

　示である．バンドの進行方向は，左から右．
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第5。5．19図第5．5．18図と同じ．ただし，バンドの走

　向に直交する方向の鉛直面内の風と反射強度の場（バ

　ンドの中央部付近，第5．5・！6図の直線BB’に沿った鉛

　直断面）．

の場については，1422と142gJSTでは25～30dBZの領

域が地表に達し，降雪強度が強いことを示している．

高度1～3㎞では，バンド前面に「ひさし」のように

張り出したエコーが見られ，さらにバンド前面の進行

方向前方の上空には弱いながらもエコーがある．

1429JSTでは，この「ひさし」のように張り出したエ

コーは高度を下げて，地表に達し，さらにバンド前方

のエコーも発達してその下端がほとんど地表まで届い

ている．1436JSTでは，バンドの前方にあったエコー

が発達して，このエコーとバンドの前面との間に比較

的強い上昇流が見られる．これに対して，もともとの

バンド本体の前面付近の上昇流は総じて弱くなり，エ

コー頂高度も前の2つの時刻に比べて約0．5㎞低下し

ている。

5、5．2．4　水平運動量の鉛直輸送

　バンドの構造をさらに詳しく調べるために，バンド

内の水平運動量輸送とエネルギー変換率について解析
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第5．5．21図　エネルギー変換率の高度分布。Pp，P℃Pθ

　は，それぞれ，バンドの走向に平行な平均流とバン
　ド内循環との交換率，バンドの走向に直交する平均
　流とバンド内循環との交換率，浮力との交換率を表
　す．（a）1422JST，（b）142gJST．

　0

を行った（第5．5．20図）．バンドの走向に平行な水平

運動量の鉛直輸送の高度分布は，輸送量の高度依存性

は2つの時刻でもほぼ同様である．高度2．5㎞以下で

は，輸送は下向き（負の値）であり，それよりも上層

では上向きである．高度～2．5㎞以下では，平均風速

の鉛直勾配と同じ向きに，それ以上の高度では，鉛直

勾配と逆の向きに運動量が輸送されている．これに対

して，走向に直交する成分の鉛直輸送は，1422と

1429JSTともにほとんどの高度で下向きであり，高度1

～1．5㎞付近で輸送量の大きさが大きくなっている．

平均水平風の高度分布と合わせると，風速の鉛直勾配

と逆向きに輸送が生じている．高度1～2㎞では走向

5．5．2．5　エネルギー変換率

　バンド内の循環エネルギーの生成・消滅に関わる項

を計算した．計算の方法は深いL型のバンド状降雪雲

と同様であり，浮力による生成率は，”v圃cloud

tempera血’e　pe血rbation（θ℃）”という量に基づいて見積

もった．ここでθ℃には，各高度に依存する定数が含

まれているので注意しなければならない．ここでは，

これらの定数は各高度で0と仮定して計算した．

　第5．5．21図には，1422JSTにおけるエネルギー変換

率に寄与する3つの項の高度分布を示したものである．

高度2㎞以下では，浮力によるバンド内の循環エネル

ギーの生成が卓越しており，これに比ぺるとバンドの

走向に平行，直交する方向の平均流によるエネルギー

の生成・消滅は小さい．バンドの走向に平行な平均流

とのエネルギー変換率では，高度2．5㎞よりも低い高

度では負，それ以上の高度では正の値である．これに

対して，バンドの走向に直交する方向の平均流とのエ

ネルギー変換率を見ると，高度2．5㎞以下では最下層

を除いて正の値で，それ以上の高度では負である．

1429∫STのデータについても1422JSTの結果と同様の

結果が得られた．

　以上のように，ここで解析した深い丁型のバンドに

ついて，下層の浮力によるエネルギーがバンドの循環

にとって重要であったことを示唆している．このこと

は，CAPEの値が比較的大きかったこととよく対応し

ている．浮力がバンドの循環の主たるエネルギーであ

るという点では線形論と同様であるが，バンドの走向

に平行な平均流によるエネルギー生成が負ということ

が線形論とは異なっている．

5、5．2．6まとめ

　深い丁型のバンド状降雪雲内の気流構造やバンド内

の循環エネルギーの変換率を，主にデュアルドップラ

ーレーダ観測とゾンデ観測に基づいて調べた．観測を

行った深い丁型のバンド状降雪雲は，風速増加域が通

過した後の寒気場に出現し，CAPEが比較的大きな対

流不安定な場に出現した．バンド内の気流構造は3次

元的であった．バンドの南西端付近には対流活動の活

発なセルがあって，2ms－1を越える上昇流が観測され

一97一



気象研究所技術報告第48号　2005

た．また，この活発なセルは，高度の低い水平断面内

の相対水平風の場にはっきりと見られる収束域に対応

していた．また，この部分では，バンドの進行方向の

すぐ前方に新たなセルの形成が認められた。この南西

端以外のバンド内の気流構造は，南西端でのそれとは

大きく異なっていた．バンド後面では非常に狭い領域

に下降流域が存在し，この下降流は高度1～2㎞でバ

ンド内に流入していた．一方，バンド前面では弱い上

昇流域があり，前面と後面にはさまれた領域では弱い

上昇流と下降流とが混在していた。バンドの前面の前

方に新たな上昇域が生じるのは，バンドの走向に直交

する方向の鉛直シアで説明できる．さらに，バンドの

進行方向前方に「ひさし」のように張り出すエコー構

造やバンド全面の進行方向の前方に新たなエコーの形

成が見られた．これらの部分は時間とともに高度を下

げてバンド前面の前方で地表に達していた．こうなる

と，ひさしの部分や新たなエコーの接地直前までバン

ドの前面であった「古い」上昇流域へは不安定大気の

供給がなくなるので，この部分の上昇流はしだいに衰

退していき，ついには下降流となるであろう．これに

対して，バンド本体の前方でエコーが地表に到達した

ところでは，バン・ドに流入する不安定な下層大気との

問で収束が生じて，その部分で新たに上昇流域が形成

される．以上のように，新しい上昇流域が次々と「古

い」上昇流域の前方に形成されることによって，バン

ドが維持されていたと考えられる．

　バンド内の循環エネルギーについては，浮力による

エネルギー変換率が高度～2㎞以下の下層で卓越して

おり，浮力がバンド内循環の主たるエネルギー源であ

ることが示された．この浮力による生成項に比べると，

平均流による生成・消滅項の大きさは小さかった．

　　　　　　　参考文献
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第6章　降雪雲の航空機観測＊

　平成4年度には，雪雲の内部構造の時空間的変化

を調べるために，米国ウイオミング大学の大気観測用

航空機Super　King　Airをチャーターし，個々の雪雲の

内部構造を直接観測した．6．1で使用した航空機と搭

載測定器の性能について記述し，6．2では航空機観測

から得られた背の低い降雪雲の内部構造の平均像につ

いて記述する．

6．1大気観測用航空機と搭載測器

6．1．1大気観測用航空機の飛行性能と航法用機器

　使用したワイオミング大学大気科学教室所有のビ

ーチクラフトSuper　King　Aヒ200T（B200T）は，両翼

端のパイロンやノーズ部分のカストプローブ等を取り

付けた，大気観測用に改修された機体である．2つの

ターボプロップエンジンを搭載しており，機内は与圧

システムを採用している．最高飛行高度は10，500m

で，最長飛行時間は約5時間である．

　GPS，慣性航法装置（IRS），LORAN－C，

VORDME等の航法システムを搭載し，リアルタイム

で航空機の正確な位置情報の取得をはかるとともに，

万一，1つのシステムが故障した場合でも，他のシス

テムで代用できるよう2重3重の安全対策をとってい

る．

　航空機の高度情報についても，2つの気圧高度計

の他に，2つのレーダ高度計を装備している．これら

のシステムと，カラー表示機能付きの気象レーダや地

形マッピング機能を組み合わせて使用することにより，

山地周辺や激しい気象擾乱の近傍においても，高い安

全性を確保して航空機観測を実施することが可能であ

る．

　の3成分．

③　雲粒にレーザー光を照射して，その前方散乱

　光の弓鍍から個々の雲粒の粒径を求めるFSSPと，

　雲粒子・降水粒子がレーザー光を横切るときに

作る影の時間変化から粒子の大きさや形を求め

　る1D－C，2D－C，2D－Pプローブ．これらは総称し

　てPMSプローブと呼ばれる．

④　熱線に付着した雲粒を蒸発させるのに必要な

　電力から雲水量を求めるhot一輌re　probeと，ピエ

　ゾ素子を利用して付着凍結した雲粒の質量によ

　る振動数変化から過冷却雲水量を求めるicing

probe。

⑤　③④で述べた通常B200Tに搭載する雲物理測

　定装置の他に，気象研究所で開発した雲粒子映

　像を収録するAVIOM－III（第6．L1図）をコック

　ピット上方に取り付けた．

⑥　前節で述べた航空機の位置情報・高度情報を

　取得する装置．

⑦コックピットから前向きに取り付けたビデオ

　カメラからの映像と機内の交信を収録するvrR．

勲

欝

蹴
一
幡
．
．

6．1．2大気計測システム

航空機に搭載した機器による主要な測定項目は以

下の通りである．

　①　一般気象要素（気温・露点温度・静圧・動

　圧）．

　②　IRSから得られる航空機の位置・姿勢・速度・

　加速度情報と，ガストプローブから得られる航

　空機に相対的な気流の速度と方向から求まる風

第6．1。1図AV【OM皿の外観．

？脚論藁義論蝋一一＿

／／

＼
、

　ダRlεド＆　アε鯖PE蹟ATURE

第6．1．2図AVIOM皿の取り付け位置．

＊　村上正隆：物理気象研究部
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第6．1．1表測定機器の詳細．

VARIABLE INSTRUMENT RANGE（1）　　ACCURACY（2）RESOLUTION（1）

Air　temperature　　　　Reverse　flow（Minco　element）

Dewpoint　temperature　Cambridge　Mode1137C3

Magnetic　heading
Static　pressure

Geometlic　alt．

Total　pressure

I’atitude／Longitude

King　KPI5531Sperry　C14－43
Rosemount1501

StewartWamerAP：N159radar
　altimeter

Rosemo㎜t831CPX、
Tremble2000GPS

Latitude／h）ngitude　　　Honeywell　I，aseref　SM

Gro㎜dvelocity
Ve孟ical　velocity

Pitch／roll　angle

Tnle　heading
Flow　angle

Liquid　water　content

Icing　rate

Cloud　droPlet　spectra

一50to十50。C
－50to十50。C

0－360。

0－1080hPa
18288m

Inertial　Refbrence　System（IRS）　十／一180。10ng．

Honeywell　Laseref　SM

H：oneywell　Laseref　SM

Honeywell　Laseref　SM

Honeywell　LaserefSM

Rosemount858AJ／831CPX
In－house　CSIRO　hot　wire

R6semount871FA
Particle　Measuhng　Systems，

Forward　Scattering

SpectrometerProbe（FSSP）
Cloud　particle　spectra　Particle　Measuring　Systems

　　　　　　　　　1－Dimensional　Cloud　Particle
　　　　　　　　　Optical　Array　Probe（1D－C）
Cloud　particle　spectra　Particle　Measu㎡ng　Systems，

　　　　　　　　　2－Dimensional　Cloud　Particle
　　　　　　　　　Optical　AITay　Probe（2D－C）
Precipitation　particle　　Particle　Measuring　System，　、

spectra　　　　　　　　2－Dimensional　Precipitation

　　　　　　　　　Particle　Optical」態ray　Hobe
　　　　　　　　　（2D－P）

0．5。C

1．0。Cif＞0。C

2．0。C　if〈0。C

1。

0．5hPa
1％

0－85hPa　　　　　　O．2hPa

十／－9001at．　　100m（3）

＋／－180。10ng．

十／一90。1at．　　　　0．8nm／h

　　　　　　（50％CEP）
　　　　　　1．66nm／h
　　　　　　（95％CEP）
0－2211㎞／hr4．1m／s（4）
十／－9988m／1nin　O．15m／s（4）

十／－90。pitch　　　　O．05。（4）

十／－1800rol1

十／－180。　　　　　　　0．2。（4）

十／－15。　　　　　　　　0．2。

3g！m3　　　　　0．2g／m3

0．5cm／thp　　　－
0．5－45μn1（5）　　　一

12．5－185．5μm

0．006。C

O．006。C

0．02。

0．003hPa
O。073m

0．005hPa
O．000172。

0．000172。

0．002m／s

O．0095m！s

O．000172。

0．000172。

0．00375。

0．0003g／m3

0．0004cm
O．5－3μm（5）

12．5μm

25μm

200μm

Notes：（1）In　units　native　to　the　inst㎜ent．

　　（2）InUnitSOfCUStOmaryUSage．
　　（3）Limited　by　reception．

　　（4）6－hour　accuracy．

　　（5）Selectable．

　これらの測定機器の詳細は第6．1．1表に，その取り

付け位置は第6．L2図に示す．

6．1．3　データ収録及び表示装置

　6．1．2で述べた，AVIOM一皿と前方ビデオカメラの

映像データを除く全ての測定装置で取得されたアナロ

グ・ディジタル・イメージデータは，A地ome　Da松

Acquisitionand　Control　System（ADACS）とPMS㎞age

Probelhter飴ceを通して8㎜データテープ上に収録さ

れる．同時に，リアルタイムで物理量に変換・演算さ

れて気象要素・雲物理要素・位置情報として液晶モニ

ター上に表示される．この情報に基づいて，搭乗して

いる研究者は観測モードを決定することができる．

　ADACSには，測定した風の水平成分を用いて，一

般風で流される空気塊と航空機の相対的な位置関係を

リアルタイムで演算表示するシステム（ポインターシ

ステム）が組み込まれており，雲内の同一部分や対流

セルの同一鉛直断面の追跡観測を実施することが可能

である．
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6．2背の低い降雪雲のアンサンブル平均＊

6．2．1はじめに

　冬季日本海上に発生する雪雲は，冬季モンスーン

のもとに東アジア地域に出現する代表的な雲である．

これらの雪雲は，目本海全体，東シナ海，時には太平

洋上にまで広がり，106㎞2のオーダの広大な領域をカ

バーし，気侯変動の観点から雲の放射効果を調べる上

でも大変重要である．また，日本海から補給される熱

と水蒸気によって形成される雪雲は，日本海沿岸地域

に，冬期間だけでも数百ミリの降水をもたらし，広域

の水循環（水収支）を研究する上でも重要な雲システ

ムである．

　それにも拘らず，雲物理学的，力学的立場からの

雪雲の研究は少なく，十分に理解されるまでにはいた

っていない．観測では，古くはIsonoαα乙（1966）や

Magono　and　Lee（1973）による氷晶核や降雪粒子の分

布に関する断片的な測定結果がある．sakaldb飢a

（1988）は一台のドップラーレーダを用いてTモード

のSNOW　BANDの気流系に関して事例解析を行った．

最近，Murakamiε1α∠（1994a），Yamadaε1砿（1994），

Matsuoε∫α∠（1994）らが，雲粒子ゾンデ（Murakami

r
a

nd　Matsuo1990）・雲粒子ドロップゾンデ・複数のド

ップラーレーダを用いて，かなりの数の雪雲について

雲の微物理構造・気流構造について調べた．

　しかし，雪雲は種々の気象条件のもとに形成され，

その形態も多様である．更に雪雲内部の微物理構造・

気流構造は，雪雲のライフステージに強く依存するの

で，雪雲の一般的特徴を論ずるには，さらに多ぐの観

測データが必要である．

　航空機観測は，ゾンデ観測等と較べると，機動力

があり，短時間に多数の雪雲の内部構造を調べるのに

適している（鉛直方向の空間的観測密度は多少粗くな

るが）．日本海降雪雲については，Isonoθ1α∠（1966）

による氷晶核測定はあったが，種々の観測機器を搭載

した航空機による本格的な観測はなされていない．

　本節では，1993年1月29日一，寒気吹き出しが弱ま

りつつある条件下で出現した，比較的背の低い雪雲に

ついて，航空機観測によって示された雪雲の平均的な

内部構造とその形成機構について記述する．

6．2．2観測手法』

種々の測定装置を搭載した研究用航空機（ワイオ’

ミング大学，King　Air機）を用いて雲の微物理及び気

流構造を測定した．ワイオミング大学King　Air機の

搭載している測器の詳細は6．1を参照のこと．

観測飛行は，1）雪雲を形成しているメソスケール

の場の変化が無視できる程度に短い時間内に，2）平

均値を議論するのに十分なサンプル数を得ることを考

慮して行った．第6．2．1図に示すように，気象研究所

のレーダサイト（象潟）の西北西約80㎞の領域にお

いて，5高度で一辺が約30㎞の水平飛行を行った．

50
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第6．2．1図　観測用航空機の航跡図．縦軸，横軸は気象

　研究所レーダサイト（象潟）からの距離．
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第612．2図1993年1月29目09時の地上天気図。四

　角は観測領域．

＊村上正隆：物理気象研究部
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第6．2．3図　1993年1月29βi2時の静止気象衛星の
　可視画像。
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更に雲頂付近の微細構造を調べるため，上下方向にジ

グザグ飛行を行った．飛行経路は，ほぼ混合層内の平

均風向に沿っている．

第6．2．4図　相当温位（左上），

　速（左下）および風向（右下）の鉛直分布．

2 2

270　　280　　290　　300　　3璽O

　W麗》D旧．（DEG》

鉛直速度（右上），風

麟．盆．謬　観灘結果

㊨．慧．呂．懇総観場

背の低い雪雲（筋雲）の観測は王993年王月29日

13時40分～14時25分（以後，時刻は全て日本標準

時）に行った．この日の朝9時の天気図を第6．2．2図

に示す．970hPaと台風並に発達した低気圧が北海道

東岸に位置しており，観測領域は北西一南東方向に混

んだ等圧線におおわれている。この低気圧は27日夜

半過ぎから北日本を発達しながらゆっくりと東北東進

した．

観測領域は，28日午後には低気圧後面に位置し，

東西方向に伸びるバンド状の雪雲でおおわれていた．

28日夜には典型的なTモードの雪雲（筋雲）に変化

し，29日早朝には，活発なLモードの雪雲（筋雲）

へと変化した．この寒気吹き出しに伴う雪雲も，観測

時間までには，その勢力もしだいに衰え，第6．2。3図

に示す衛星写真可視画像からも分かるように，筋雲の

西端は大陸からかなり離れている、

1
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幡．黛．窪．盤　雷襲の内部構造

観測した雪雲は，観測領域（沖合～80㎞）では雲

頂高度L7～L8k搬，雲頂温度は穫2～一14℃であった．

雲頂高度は海岸に近づくにつれて増加し，海岸付近で

O．0　　　0．2　　　0．4　　　0．6　　　0．8　　　1．O

　P簾C肇P．CO麗C闘τ費《丁重◎網俸／L》

0

第6。2。5図　相対湿度（左上），雲水量（右上），氷晶

　数濃度（左下）および雪粒子数濃度（右下）の鉛直
　分布．

は2，2㎞程度になっていた。

　13時40分～蓮時25分に，5高度の水平飛行から

得られた雲の力学・熱力学・微物理学量の鉛直分布を

第6．2．4図，第6．2。5図に示す．温位の分布から分か

るように，大気の成層は下層500膿で若干超断熱減率

を示し不安定になっている．相当温位は下層で1～2

℃高くなっており，対流不安定となっている．水平風

に関しては，摩擦の影響で風速が小さい海面付近を除
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　くと，風向・風速ともよく混合され，ほぼ一様である．

　鉛直流（1秒平均値）は，7ms－1から一4ms－1の問に分

　布しており，上昇流は雲底付近で最大値に達して，そ

　れより上では顕著な増加傾向は見られない．

　　最大雲水量は雲の上部に見られ，0．6～O．7g亘3で

　ある．この値は断熟疑結量（持ち上げ凝結高度800～
＼

　1000mと仮定したとき）とほぼ一致する．雲粒の数濃

　度は，周囲の乾燥空気との混合（エントレインメン

　ト）や雪粒子の昇華凝結成長や雲粒補足成長に費やさ

　れることにより，場所により20～30個cnf3から400

　個cnf3と大きく変動している．雲の上部では，粒径

　分布は第6．2．6図に示すように10～15脚のところに

　ピークがあり，20卿以上の雲粒も多数見られた．

　　2D－Cで測定した雪結晶（25Fm以上の粒子）数濃度

　は最大で10個1∫1で，2D－Pで測定した雪結晶（0．2㎜

　以上の粒子）数濃度は最大で0．6個L－1であった．小

　さな雪粒子は雲底下の比較的乾燥した（相対湿度60

　～70％）空気中で急速に昇華蒸発するため，高度の

　減少とともに，濃度も減少している．雪粒子の結晶形

　は第6．2．7図に示すように，雲頂付近では樹枝状或い

　は星状結晶で，高度の減少とともに雲粒付の度合いが

　増加し，雲底付近或いはそれより下方では濃密雲粒付

　結晶が卓越していた．また，雲頂付近では100～200

　μmの過冷却水滴（dr囲e）も見出された．

　　次に航空機の航路に沿った水平分布を見てみる．

　雲の上部，高度1650mにおける，水平飛行時の雲の

　物理量の時間変化（水平分布）を第6．2．8図に示す．

　図中で，1分間は水平距離約5㎞に相当する．図に示

　されているように，雲水はほぼ連続的に分布しており，

　これからも観測した雲の外見は層積雲型であったこと

　が分かる．雲内の同一高度における気温の変動は±1

　℃以下と小さく，一様な分布を示した。また，上昇流

　の強さと雲水量或いは雲粒数濃度の間の明瞭な関係は

　認められなかった．

　　一方，雲底直上（高度1000m）では，雲水は不連続

　に分布し（第6．2．9図），その水平スケールは2～3

　㎞で波長は約5㎞のオーダであった．雲頂高度を

　1．8㎞とすると，対流の軸比は1：2～1：3程度とな

　る．このレベルでも気温の変動は±1℃程度と小さか

　った．

　　雲頂を横切るジグザグ飛行経路に沿った雲の物理

　量を第6．2．10図に示す．ジグザグ飛行は高低差300m

0
　
　
　
　
　
　
0
　
　
　
　
　
　
0
　
　
　
　
　
　
0
　
　
　
　
　
　
0
　
　
　
　
　
　
0

5
　
　
　
　
　
4
　
　
　
　
　
　
3
　
　
　
　
　
2
　
　
　
　
　
ー

ヂ
畳
停
…
｝
董
ト
歪
ト
缶
。
z
8
↑
当
告
告

　ヨ
　n

・ハ
・’1

卜1

’、1
’　＝監

　I
　l
　I
　竃
　1
　亀
　1

　
、

　
へ
．

、
．

　　　0　　　　　10　　　　　20　　　　　30　　　　　40　　　　　50

　　　　　　　DROPLET　SIZE《μm》

第6．2．6図　高度1，650m（実線），1，300m（破線），

　1000m（点線）における雲粒の平均粒径分布．
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第6．2．7図高度1，650，1，000，150mで得られた2D－
　C，2D－Pイメージ．

で実施した（第6．2。10図下段）．雲水量と気温或い

は相当温位の対応を見ると，雲頂部の雲内気温は周囲

よりも～2℃低く負の浮力を持っており，対流が混合

層上部の逆転層内にオーバーシュートしていることが

分かる．下層の運動量を輸送してきた対流セルの中心
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　　　　　　　　TIME
第6．2．9図　第6．2．8図と同様。ただし，高度1，000m

　を水平飛行中．

部と周囲の雲のない部分との間には，気温（或いは相

当温位）の他にも，風向・風速の急速な変化が見られ，

乱流指数も大きく，この層で熱・運動量の乱流混合が

活発に起こっていることが示唆される．

6．2．4　上昇流と下降流

　この観測飛行は一辺が～30㎞と長く，5高度の測定

に45分も要しており，また，平均流で移動する空気

塊を追跡するような観測飛行を行わなかったので，5

高度での水平飛行の測定結果を合成して，個々の対流

セルの時空間的分布を議論するのは困難である．その

代わり，以下に，風の3成分の値と，気象要素，雲物

理要素との相関を調べることにより，気流系の時空間

分布とその成因を推定する．
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第6．2．10図　第6．2．8図と同様．

　上下方向にジグザグ飛行中．

2100．

1goo．

　H

　　　1700．
1429　　　1430

ただし，雲頂付近を

6．2．4」　上昇流の分布

　高度500mの水平飛行時に得られた上昇流と相当温

位の関係を第6．2．11図に示す．図から相当温位の大

きな空気塊が上昇流を形成していることが分かる．一

方，同高度における上昇流と雪粒子の数濃度は負の相

関を示した（第6．2．12図）．つまり，上昇流域のほ

とんどで雪粒子が存在しない．雲底下で観測された雪

粒子が主に濃密雲粒付雪結晶，或いは小粒のあられで

あったので，これらの粒子が2ms－1以上の比較的強い

上昇流域を落下してくることはない．しかし，雪雲の

雲頂高度が2㎞未満と浅いことと，混合層内でのシ

アが弱いことを考慮すると，上昇流が持続する場合

には，上昇流コアの近傍（上昇流の弱いところ）に

は高濃度の雪粒子が落下しており，それら粒子が再

び上昇流コアに入ることにより，上昇流域でも比較

的高濃度の雪粒子が観測されるはずである（実際に，

長続きするバンド状降雪雲では上昇流域に高濃度の

雪雲が見出されることが多い）．上昇流域のほとん

どで雪粒子が存在しないという観測事実は，上昇流

は一過1生のもので，降雪粒子が雲底からでてくる頃
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には雲底下の上昇流は衰退していることを示唆してい

る．上昇流の鉛直分布は，海面から雲底まで上昇流が

増加し，雲内ではほぼ一定の値を示している．このよ

うな分布を形成する理想的な大気成層を第6．2．15図

に模式的に示す．雲底下で超断熱減率であり，空気塊

はここで加速する．雲内は湿潤断熱減率で，この中を

上昇する飽和空気塊は等速運動をする．混合層上部の

逆転層内で減速する．しかし，実際の気温分布は第

6．2．15図の模式図に類似しているが，雲内では湿潤

断熱減率より若干大きく，上昇流は加速するセンスに

ある．雲水等の負荷やエントレインメントがこの浮力

を打ち消してバランスしているものと考えられる．

6．2．4．2　下降流の分布

　雲底下，特に海面近く　（高度150m）では空気が乾

燥しており，雪粒子の蒸発が激しいため，2D－Cや2D－

Pプローブで測定される雪粒子と水平風速の間，或い

は，雪粒子と気温・相当温位の問の明瞭な関係は見ら

れない．しかし，雪粒子の蒸発によって形成される冷

気と水平風速の問には良い相関が見られる（第

6．2．13図）．冷たい（低温位）空気塊は大きな水平

風速を有している．水平風速の鉛直分布（第6．2．4

図）を考慮すると，これらの大きな水平風速は上空か

ら下向きの運動量輸送，つまり下降流によってもたら

されたものと分かる．一方，第6．2．14図に示すよう

に温位分布は上空ほど高くなっており（海面付近の超

断熱減率を除くと），単に上空の空気が雪粒子のロー

ディングで引き下ろされただけでは，冷気を形成しな

いことも明らかである．従って，雪粒子の蒸発が冷た

い下降流形成には重要であると結論される．このよう

に形成された，大きな水平風速をもつ空気塊が，その

前方に収束域を作り，次の対流のトリガーになってい

ると考えられる．

6．2．5雲の氷化過程

約45分間の水平飛行或いはジグザグ飛行の間に観

測した雪雲は，雲頂温度が一12～一14℃と比較的暖か

いにもかかわらず，全て氷晶を含んでいた．一般に，

雲頂温度が一15℃より暖かい雲の氷化能力は低いこと

が知られており，発達初期にはice一飾eの雲が存在す

る可能性が高い．にもかかわらず，ice一丘eeの雲が観

測されなかった理由として，nat肛a1－seedingが考えら
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第6．2．12図　第6．2．11図と同様．ただし，鉛直流と降

　雪粒子数濃度の関係．

　旧4　　　X

れる．第6．2．12図に示すように，雲底下では強い上

昇流域には雪粒子が存在しないことから，雪粒子の雲

底からの再侵入（rec丘culation）は起きていない．隣接

する雲や，すでにその場所に存在している雲の中で生

成された雪粒子が，雲頂或いは側面から取り込まれる

ことにより，発達初期でもすでに有意な濃度の雪粒子

を含んでいるものと考えられる．目本海上の降雪雲に

おいて，このようなnatural－seedingが働いていること

は9．1の2次元数値実験においても確認されている
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第6．2．1表　目本海および五大湖（ミシガン湖）上で観測

　された雪雲の比較．

JAPAN
SEA

LAKE
MICHIGAN

CloudTopHeight 1．8㎞ 1．5㎞

CloudTop　Temperature 一12℃ ．28℃

CloudBaseHeight LO㎞ 0．7㎞

αoudBaseTemperature 一8℃ ．22℃

』⑨e 1～2K 2～3K
Wmax 7ms’1 7ms－1

Max．Nc 400cm∫3 L400cm騨3

Max．CWC 0．7gmr3 0．24gmラ

Max．2D－C　Conc． ～10L－1 ～10L－1

Max．2D－P　Conc． ～05L－1 ～3L薗1
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第6．2．13図

　　25　　　　25　　　　35
　　WIND　SPEED（m／s》

高度150mにおける風速と温位の関係。

（雲頂温度は一20℃と今回の例よりやや低いが）

6、2．6五大湖の雪雲との比較

　目本海上の降雪雲は，その成因が類似しているこ

とから，北米大陸五大湖の雪雲と良く比較される．両

者の間の大きな違いは，日本海の海面水温が＋10℃

（目本付近）程度であるのに対して，五大湖の場合＋

1～2℃（ミシガン湖）と冷たいことと，寒気が水面

上を吹走する距離が目本海の場合～600㎞に比べて五

大湖の場合～100㎞と短いこ，とであろう．このような

違いが，対流混合層の発達や，その中に形成される雪

雲の気流構造，微物理構造にどのような影響を与える

かは興味深い問題である．

　本節で取り扱った背の低い雪雲を，Braham（1990），

Chang　and　Braham（1991）1こよって記述されているミ

シガン湖の雪雲と比較する．ここで注意したいのは，

本節で取り扱った雪雲は寒気吹き出しの末期に出現し

た雲で，この地方の基準からすると弱い寒気吹き出し

に伴う雪雲であるのに対して，Brah＆m（1990）や

Chang　and　Braham（1991）で取り扱われているのは，

ミシガン湖の基準では強い寒気吹き出しに伴う雪雲で

ある．

　対流混合層は，吹走距離を反映して，目本海の方

が厚くなっている．並或いは強い寒気吹き出しの場合

は，この値は，約3㎞となる．雲内の鉛直流の強さ

は，ほぼ同程度で，上昇流が雲底付近で最大となり，

それより上ではほぼ同じ値になっているという鉛直分

布も類似している．雲の微物理構造については，海面
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第6．2．14図

　　　　275
　　　THETA（K⊃

温位の鉛直分布．

280

温度或いはそれが反映した雲底温度の違いから雲水量

は目本海降雪雲の方が大きな値を示している．雲の微

物理構造における両者の違いを特徴付けるのは，雲粒

の数濃度と大きさである．五大湖の雪雲内の雲粒は，

小粒で高濃度になっている．第6．2．1表の比較では，

氷晶（2D－C）・雪粒子（2D－P）は大差はないが，並或

いは強い寒気吹き出しに伴う目本海降雪雲では，100

個L－1を超える氷晶濃度が観測されることも珍しくな

い（Muraka血ε1α∠，1994a）。両ケースとも，主な氷晶

発生機構は雲粒凍結と考えられており（Murakamiα

砿，1994a，1994b，Braham1990），雲粒の大きさが氷晶
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第6．2．15図　対流混合層の鉛直構造と背の低い雪雲の形成過程の概念図．

数濃度に関係している可能性が高い．

一言で日本海と五大湖上に出現する寒気吹き出し

に伴う雪雲の相違を述べると，目本海降雪雲の方が背

が高く，より湿潤な雲といえよう．

6．2．7結論

1993年L月29目，寒気吹き出し末期に目本海上に

出現した背の低い対流性降雪雲の平均的特徴をワイオ

ミング大学のKhlg　Air機で観測した。観測した雪雲

の雲頂高度は～1．8㎞で温度は一13℃であった．

対流混合層は，最下層の若干の超断熱減率と下層

500mでの～2℃の対流不安定，混合層トップの強い

気温逆転（～2℃），雲底下の乾燥空気（60～70％）

で特徴付けられていた．

1秒平均の鉛直流は，7～一4ms－1の間に分布してお

り，上昇流は海面から雲底付近まで増加し，それより

上方ではほぼ一定であった．雲頂付近では，周囲より

～2℃低い部分が時々見られ，逆転層内に対流セルが

オーバーシュートしていることを示した．そこでは，

風向・風速の急変も見られ，乱流指数も大きく，熱と

運動量の混合が活発に起こっているこが示唆された．

雲の微物理構造に関しては，雲水量の最大値は雲

の上部に存在し，観測された0．7gバという値は断熱

凝結量とほぼ一致した．雲粒数濃度は大部分が300

cゴ3以下で15μm付近にピークを持つ幅広い分布を示

した．雲頂付近ではd血zleも観測された．25即1以上

の雪粒子と200即以上の雪粒子濃度の最大値はそれ

ぞれ，10個L－1，1個L－1であった．海面付近は相対湿

度60～70％と乾燥していたため，小さな雪粒子は雲

底下で急速に昇華蒸発していった．

測定された各種パラメータの相関解析から，第

6．2．15図に示すような背の低い雪雲の形成過程の概

念図が提案された．海面付近の温位の高い気塊が上昇

して，雪雲を形成する．雲頂の上昇は強い逆転層で抑

えられ，降雪粒子が雲底下に現れる頃には下層の上昇

流は衰弱している（持続性の上昇流ではない）．降雪

粒子の昇華蒸発によって形成された冷たい下降流が上

空の大きな水平運動量を輸送し，海面付近の下降流の

前方に収束域を形成し，次の対流のトリガーとなって

いる．

　　　　　　　参考文献
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第7章　降雪翼内の鉛直積分雲水量寧

7．璽はじめに

　冬季日本海沿岸で降る雪やあられは，降雪雲内で

起こっている降雪機構からの出力である．2章の地上

降雪粒子の統計からは，気候学的に東北地方から北陸

地方の日本海沿岸であられ降水が卓越していることが

示された．また，3章の降雪粒子の諸特性では，個々

の降雪雲の通過に伴ってr㎞g率の大きな降雪粒子

（あられが主体）が降雪の前半に，また血血g率の

大きな降雪粒子（雪片や雪結晶が主体）が降雪の後半

に降るという降雪現象の変化が示された．以上の結果

は，冬季日本海沿岸の降雪機構における過冷却水滴の

重要性を示唆するものである．

　これらの降雪雲内の過冷却水滴に関する基礎的デ

ータを得るため，降雪雲の実態把握を目的とした総合

観測においてマイクロ波放射計による鉛直積分雲水量

の観測を実施した．この章では，降雪雲の通過に伴う

鉛直積分雲水量の変化とその統計的特徴を報告する．

7．2観測方法

7．2．璽マイク鶴波放射計の概要

　降雪雲内の鉛直積分雲水量を観測するため，

Rad韮ome位cs社製のマイクロ波放射計WVR－1000を用

いた．第7．2．王図に，観測の様子を示す。水滴が付着

して観測が妨げられることを避けるため，マイクロ波

放射計の窓と呼ばれる部分へ強風を送る送風機を設置

している，

　マイクロ波放射計による鉛直積分雲水量観測の原

理は，次の通りである．大気から放射されている微弱

な電磁波のうち，水蒸気量に敏感に変動する23．8GRz

の輝度温度（T23，K〉と雲水量により敏感に変化する

3L4GHz（T31，K）の輝度温度とを測定することによ

って，大気中の水蒸気鉛直積分量（VAP，cm〉と雲

水鉛直積分量（LIQ，cm）を推定する次式が知られて

いる（Westw＆重er鍛dG虚＆ud，19801Weietal．，1989）。

翅P篇Cov＋C〆23＋C2vτ31

五19隣COがCILτ23＋C2Lτ3玉

（7．2．D

（7．2。2）

でここ

τ23一一1R（（男，，23－T23）／（乳，、23－Tわ．））

τ23一一ln（（男，，3r乃ま）／（71，、3ま一Tb．））

（7．2．3）

（7．2．4）

C。v瓢0。194，Clv＝22、685，C2v＝一15。04（7．2．5）

Coズーα014，C昆＝一〇312，C2L＝0．783，（7．2．6）

℃，、23－273．45，7｝，，3ビ278．04，Tわ。皿2．73，（7。2。7）

である．　（7．2．5）式の水蒸気鉛直積分量を求める係

数は，1990年5月～11月に茨城県つくば市の気象研

第7．2．1図　マイクロ波放射計による積分雲水量観測の様

　子．マイクロ波放射計は三脚の上にあり，送風機から

　の強風がマイクロ波放射計の窓の部分に吹き出してい

　る．1991年11月9目，秋田大学教育学部屋上で撮影
　した．

第7．2．1表　マイクロ波放射計測観測の観測期間・地点一

　覧．

観測期問 観測地
占
’霧、、

1991年11月9日～

　　　　1992年1月19β
秋田県秋田市秋田大学教育
学部

玉992年1月30日～2月玉0日 山形県酒田市飛鳥

1992年2月玉2日～2月20日 山形県飽海郡余目町

1993年1月31日～2月8日 山形県酒田市落野目

＊　水野　量：物理気象研究部（現　気象大学校）
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究所構内で連続観測を行い，ラジオゾンデによる高層

気象観測との比較から求められている．　（7．2．6）式

の雲水鉛直積分量を求める係数については，米国で統

計的に得られている値をそのまま用いている．

　なお，観測は，約2分間隔で連続して実施されて

いる．

7．2．2観測期闇と観測地点

　マイクロ波放射計による鉛直積分雲水量の観測は，

地上降雪観測と同様に降雪雲の実態把握を目的とした

総合観測の一部として実施された．その観測期間・地

点は第7．2．1表の通りである．
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7．3結果
　ここでは，降雪雲の通過に伴う積分雲水量の変化

を1991年2月2日午後の事例について示し，また，

鉛直積分雲水量の大きさと継続時間についての統計的

特徴を報告する。

7．3．嘱降雪璽の通過に伴う積分雲水量の変化

　1991年2月2目臼中，北西季節風の吹き出しに伴

う筋状雲が日本海海上で卓越する気象条件下で，山形

県酒田市の沖合にある飛島観測点を降雪雲が次々と通

過した．ここでは，2月2日13時～15時に通過した

二つの降雪雲の通過に伴う降雪粒子と積分雲水量の時

間変化を解析する．

　第7，3．1図は，二つの降雪雲の通過に伴う降雪粒

子（上段），降水強度と1血癒ng率（中段），積分雲

水量と積分水蒸気量（下段）の時問変化である．13

時王5分～B時30分にあられ粒子が卓越した降雪現

象があり，ri賊ng率は90％以上である．また，！4時

30分から15時00分に雪片主体の降雪現象があり，

血血g率は50％前後である．しかし，降水強度のピ

ーク時には，雪片に混じってあられ粒子が降っており，

1緬葺g率も70～80％と高くなっている．

　レーダエコーから見ると，最初の降雪現象は直径5

㎞以下の小さな降雪雲エコーのほぼ中央部分が観測

点を通過してもたらされている．二番目の降雪現象は，

直径約⑳㎞のエコーが飛島の南を通り，エコーの北

縁部分が観測点上空を通過することによって起こって

いる．

　積分雲水量は，最初の降雪現象が始まる約15分前

2
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
書
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
0

　
（
ε
∈
）
〇
一
⊃
O
コ
ー
（
蕪
り
）
ぼ
○
儀
〈
＞

τ0815日閣A

，晒Ol　，

鱈瑠燦、細撰糖
　　　　　15　　　　　　　　　　　魯轟　　　　　　　　　　　畢3し＄τ

　　　　　　　　　　　2　Fε8　199董

第7．3．1図　二つの降雪雲の通過に伴う降雪粒子（上段超

　接写写真）と各気象要素の時間変化．！992年2月2
　β，出形県酒田市飛島での観測による．降水強度（申
　段棒グラフ〉，薮嬬ng率（中段⑭印），積分雲水量（下

　段折れ線グラフ），積分水蒸気量（下段◇印）の時問

　変化．下段上の横軸目盛りは，降雪雲の移動速度で換

　算した距離を表している．

3．3km，＿250C
WlN花R瞬O鰻SOON　SNOW　CLOUD

翻
　
　
側

令
酬

　
　
嗣
、

△
甑
＼
、

　
　
S
　
＼

R
▽
　
邸

全　
　
　
礁

k
　
怠

C
　
　
　
　
噛　　　　　　　　　P　　　　　　　　　嚢
　　　　　　　　　5
　　　　　　　　　　壱　　　　　　　讐　　　、

繍騒　　UQUIDWA粧R

、／

懸
、

12m

令∠薩 憂雨

△n〈〈
曾

　　　　PR9αR“mmlb　COしDAIR（ム丁鷲2・C）
鮨20C　　τεMR－O。C　　　　　　　～2・C
～70ツ・　　繕U聡一90％　　　　　　　～5G％．

第7．3．2図　降雪雲の通過に伴う雲水量と降雪現象の変化

　を示す模式図．

の！3時00分から増大して，13時30分まで降雪時に

も一定量の雲水量が観測されている．二番目の降雪現

象については，降雪の始まる約15分前の14時i5分

～王4時30分に積分雲水量が大きくなっている．この
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第7・3・1表　北西季節風が卓越した代表的な雲頂温度の目

　（秋田）．

月　日　天気（6－18時）　　日平均気温　日最大風速　日降水量　雲頂温度

1991年

12月26日　曇り時々雪

12月12日　雪一時曇り

　　あられを伴う

12月29日　雪，あられを伴う

。C　　　ms雪l　　　m珊　　　OC

O．5　　　6．2N　　　2．0　　－16

一〇．6　　13．1▼NW　　3．5　　－24

1．4　　19．3▽N冊　　2．0　　－30
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資料；秋田地方気象台における地上気象観測原簿，高層気象観測資料，

雲頂温度は，状態曲線から求めた．

とき大きな雲水量の継続時間は，最初のものよりも短

い．しかし，両方の降雪現象とも積分雲水量は，地上

の降雪現象よりも時問的に先行している．すなわち，

降雪雲の時問変化が小さい場合には，降雪雲の進行方

向の前方部分に雲水量が存在することを示している．

このことは，3章の降雪雲通過時の降雪粒子や血血g

率の変化から推定されていたが，マイクロ波放射計観

測によって確認されたと言える．第7．3．2図に，降雪

雲の通過に伴う雲水量，降雪現象の変化の模式図を示

した．

7、3．2積分雲水量の統計的特徴

　ここでは，第7．2．1表で約2カ月という最も長い

期間実施された秋田市における観測について，積分雲

水量の統計的特徴を調べる．マイクロ波放射計観測か

ら得られる積分雲水量のデータは，約2分問隔の積分

雲水量の数値である．そこで，積分雲水量の統計的特

徴として，積分雲水量の頻度分布と雲水継続時間の頻

度分布を選んだ．なお，雲水継続時間は，移動速度を

考慮することによって，風向に沿った方向の雲水域の

水平スケールを表すことになる．これらの頻度分布が，

雲頂温度によってどのように変化するかに着目して調

べた．

第7．3．1表には，秋田において北西季節風が卓越

した代表的な雲頂温度の目が示されている．これらの

日における地上の目平均気温はO℃付近で大きく違わ

ないから，雲頂温度が低い目ほど降雪雲の背が高いこ

とになる．第7．3．3図は，これらの目におけるレーダ

エコーを示している．雲頂温度が低い日ほど降雪雲の

水平スケールが大きいことが，第7．3．3図から分かる．

第7．3．4図は，これらの目における積分雲水量の

　　21JST29　pEC，　　　　　　21JST　12　DEC　　　　　　　　21JST　26　DEC

　　　　　　　　　　　　　　　1991
第7．3．3図　北西季節風時の代表的な雲頂温度の目におけ

　るレーダエコー状態曲線から推定される雲頂温度は左

　から一30℃，一24℃，一16℃である．レーダエコーは高

　度約2㎞のものであり，秋田レーダ観測による．
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第7．3．4図　北西季節風時の代表的な雲頂温度の目におけ

　る積分雲水量の変化．状態曲線から推定される雲頂温

　度は，』上から一30℃，一24℃，一16℃である．積分雲水

　量は，秋田市の秋田大学教育学部で観測された．
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変化である．積分雲水量が降雪雲の通過に伴って大き

く変化していることが，どの目についても言える．し

かし，積分雲水量の大きさは，雲頂温度が低い目ほど，

従って降雪雲の背が高いほど大きいという傾向がある．

このことは，つぎのように理解される．すなわち，対

流によって上昇中の気塊を考えると，雲底高度から凝

結し始め，上昇する高度が高いほど温度が低くなるた

め凝結する水の量が大きくなる．このため，雲頂温度

が低いほど積分雲水量は大きくなる．

　第7．3．5図は，北西季節風時の代表的な雲頂温度

の日における積分雲水量の頻度分布を示している．積

分雲水量の頻度は，1目当たりの回数で表されている．

第7．3．5図から，大きな積分雲水量を示す回数は指数

関数的に減少していること，及び雲頂温度は低く降雪

雲の背が高い北西季節風目ほど積分雲水量の頻度が大

きい，という傾向が分かる．また，積分雲水量は，そ

れぞれの目におけるゾンデ観測から推定される断熱上

昇時の積分雲水量よりも小さな値である．この理由は，

雲水量は空気の断熱上昇によって生成されるが，雲の

周囲の乾燥空気との混合と降雪粒子の成長に消費され

るためと考えられる．

　第7．3．6図は，雲水継続時問についての頻度分布

である．縦軸には，積分雲水量がO．2㎜を越える雲

水量が横軸の値以上となる1目当たりの回数で示され

ている．第7．3．6図から，雲水継続時問が長くなるほ

どその頻度は指数関数的に減少している．大部分の雲

水継続時問は，5分未満である．したがって，10ms『1

の移動速度を仮定すると，風向に沿った方向の雲水域

の水平スケールは3㎞未満の場合が大部分である．

また，雲頂温度が高く背が低い降雪雲の場合には，雲

水域の水平スケールがより小さくなる傾向がある．
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第7．3．5図　北西季節風時の代表的な雲頂温度の目におけ

　る積分雲水量の頻度分布状態曲線から推定される雲
　頂．温度は，一16℃（12月26目）と一24℃（12月12
　日）である．縦軸の頻度は，横軸の積分雲水量以上と

　なる1目当たりの回数で示されている．雲水量の継続
　時間が4分を越えるものについて調べている．矢印の
　範囲は，それぞれの目におけるゾンデ観測から推定さ

　れる断熱上昇時の積分雲水量の範囲を示す．
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第7．3．6図　北西季節風時の代表的な雲頂温度の目におけ

　る雲水継続時間の頻度分布．状態曲線から推定される

　雲頂温度は，一16℃（12月26目）と一24℃（12月12
　目）である．縦軸の頻度は，横軸の雲水継続時間以上

　となる1目当たりの回数で示されている．積分雲水量
　が0．2㎜を越えるものについて調べている．

　　1

▲　　　　　　　12DEC
＼　！　●c
　＼、

7．4結び
　冬季目本海沿岸の降雪機構においては，過冷却水滴

が重要な役割を果たしている．これらの降雪雲内の過

冷却水滴に関する基礎的データを得るため，降雪雲の

実態把握を目的とした総合観測においてマイクロ波放

射計による鉛直積分雲水量の観測を実施した．得られ

たデータを用いて，降雪雲の通過に伴う積分雲水量の

変化と統計的特徴を調べた．その結果，次のことが示

された．

　（1）　降雪雲の通過に伴う積分雲水量は，地上の降

雪現象よりも時間的に先行して増大する．降雪

雲の進行方向の前方部分に，雲水量が存在する

　と推定される．

（2）積分雲水量の頻度は雲水量の増加とともに指
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数関数的に減少し，大部分の雲水量は断熱上昇

値よりも小さい．また，雲水継続時間の頻度分

布，継続時間の増加とともに指数関数的に減少

し，大部分の雲水継続時間は5分未満である．

降雪雲の雲頂温度が低く背が高くなると，積分

雲水量の頻度と雲水継続時問の頻度は増加する

傾向がある．

　　　　　　　　　　参考文献

Wei，C．，H．G　Leighton　and　R　R　Rogers，1989：A

　comparison　ofseveral　radiometric　methods　of（1educing

　path一血tegrated　cloud　liquid　waterヱ。4〃nos．Ocεαnκ

　7セoh。，6，1001－1012．

Westwater，E．R　and　F．0．Guiraud，1980：Ground－based

　血crowave　radiometric　retrieval　of　precipitation　water

　vapor　血．廿1e　presence　of　clou（1s　wi仕L　hqui（l　content．

　Rα4io　Soi．15　947－g57。
　　　　　）　　　　　，
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第8章　種々の降雪雲の降水（雪）機構

8．1風速増加域に出現したバンド状降雪雲＊

8．1．1はじめに

　プロジェクトの期間中，寒気の吹き出しの始まる

数時間前から直前にかけて，低気圧の通過後に，下層

の風向にほぼ直交する走向を持つバンド状降雪雲がレ

ーダでたびたび観測された。この降雪雲が出現したと

きの風の場は，概ね下層で西北西，上層で西南西であ

った．これらの降雪雲のうち，1990年と1992年にそ

れぞれ1例ずつ，主としてデュアルドップラーレーダ

とゾンデを用いてその構造を観測した．これらのバン

ドは，低気圧の後面の寒気の吹き出しの始まる数時間

前に形成される風速増加域の中に出現しており，しか

もバンド内の循環は，2つの事例で全く異なっていた．

この節では，これら2つのバンド内の気流構造につい

て記述する．なお，この節での解析では，デュアルド

ップラーレーダ解析の座標軸x，アは，それぞれ，東

西（東向きを正），南北（北向きを正）方向である．共通

座標系の水平，鉛直分解能は，ぞれぞれ，0．7㎞，

0．4㎞で，CAPPI最下層高度は0．3㎞である．なお，

この節の内容はYamada6’α∠（1996）の抄訳をもとに

している．

観測時には2840から12ms－1の速さで移動していた．

このバンドが下層の風速増加域に形成されたものであ

ることを次の節で示すことにする．

　第8．1．4図は，デュアルドップラーレーダ観測が

行われた6分前の気象研レーダのPPI画像である．2

本のバンド（BAND　A，B）が存在しており，BAND

Aと示されているエコーは第8．1．3図のB梱DAと

同じものである。第8．1．4図でBAND　Bと示されて

いるものに対応する雲は，第8．1．3図には認められな

い．BAND　Aが飛島上空を通過したとき水換算で1
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1500JST12Feb．1990

8．1．21990年のバンド

8．1．2．1総観場および出現したバンドのレーダエコ

　第8．1。1図に観測が行われた時刻付近の1500∫ST

における地上天気図を示す．低気圧の中心が（42QN，

1410E）に，高気圧が大陸上にあり，西高東低の気圧

配置である．当日1500JSTに秋田で観測されたホドグ

ラフが第8．L2図である．800hPaよりも下層では西

北西の風であり，700hPa高度では西南西の風である。

第8．1．3図は気象衛星の可視画像で，観測したバンド

が白い矢印で示されている．このバンドは数時問持続

しており，デュアルドップラーレーダ観測時には準定

常状態にあったと考えられる．秋田における通常の気

象レーダと気象研レーダの画像から，バンドの長さは

約150㎞，その幅は約10㎞であった．バンドの走向

は下層風にほぼ直交しており，走向は東北東から西南

西である．このバンドは，デュアルドップラーレーダ

130。E 140。E 150。E

第8．1，1図！990年2．月12目1500JSTにおける地上天気

　図．等圧線の間隔は，4hPaごと．黒塗りの四角は観
　測領域で，東北地方は斜線で示されている．

10
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第8．1。2図　1500JSTに秋田で観測されたホドグラフ．黒

　丸の横の数字は，気圧（hPa）を表す．
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第8。L3図　玉500JSTでの衛星の可視画像．BAND　Aとラ

　ベルの付いた白い矢印で示されるバンドが，観測され

　たバンド状降雪雲である．
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第8。L4図　王436JSTにおける気象研ドップラーレーダの

　PPI画像（仰角1，50）。実線の等値線は反射強度で，10

　dBZから5dBZごと．反射強度が20～30dBZの領域は
　ハッチで示し，30dBZ以上の領域は，クロスハッチで
　示す．太い実線は海岸線である．気象研レーダの位置
　は，　（x，y）＝（0．0，0。0）k田である．飛島と低温ド

　ップラーレーダの位置も示す．太い破線は，気象研レ

　ーダの最大探知距離を示す。

鵬60

撒の降雪があった．しかも，バンドが通過するにつ

れて，降雪粒子はあられから雪に変わったことが観測

された．これに対して，BAND　Bは飛島にはほとん

ど降雪をもたらさなかった．

8．1．2．2地上データ解析

飛島のAMeDASで観測された，バンド通過前後の

地上風速と風向の時系列を第8．L5a図に示した．特

に王35H5王OJSTまでの問では，著しく風速が増加し

ているのに対して，風向はほとんど西北西で変化が少

ないことがわかる．このことは，この時間帯では飛島

は風速増加域の中にあったことを示している．同様の

地上風の時間変化が，バンドが通過した酒田測候所や

秋田地方気象台でも記録された．バンドの走向に直交

する方向の風速増加域の水平スケールは約36㎞であ

った．これは，バンドの走向に直交する方向のバンド

の移動速度（7．5溢sつと通過に要した時間（1時間

20分）とから見積もった．

気象研レーダの低仰角PPIによれば，BAND　A，B

が飛島上空にあった時問は，それぞれ，王350一王420，

王32H340であった．第8．1．5a図から，BANDAは，

大規模収束場の中に形成されており，しかもBAND

Aの先端部分は風速増加域の先端部に対応しているこ

とがわかる．これに対してBAND　Bは，風速増加域

の前方に位置していた．

　第8．L5b図は飛島で観測された地上気温の時間

変化である．14時頃にBAND　A，Bが飛島上空を通

過したことに対応して，140H440JSTの聞に地上気

温の低下（0．5～1℃）がはっきりと認められる．こ

の時刻付近の2つの極小値は，最初のものがBAND　B

に，後のものがBAND　Aの通過にそれぞれ対応して

いる（それぞれ矢印で示されている）．このことは，

バンド内の地表付近には下降流によって形成された冷

気塊が存在していることを示している．2350JST付近

に見られる気温の低下は，飛島が寒気の吹き出しの中

に入ったことを示唆している．事実，秋田での高層観

測によれば，12日2100JSTでは風速のホドグラフは

第8．L3図と同様であったのに対して，13日0300JST

では地表から700hPa高度までは西から北西の風であ

った．翌朝までには，寒気の吹き出しに伴う降雪雲が

観測領域内に出現していた．この節で述べたことと第

8．L3図の可視画像から，このバンドは大陸から南下

してくる寒気の前方に位置していたことがわかる．

8．璽．2．3　上空の風の鉛直分布

気象研レーダの，1319JSTと1534JSTの2つの時刻

における仰角20。のVAD解析によって風速増加域の

前後の風速分布を観測した（Browning　and　We認er，

1968），降雪粒子の落下速度は1瓢s－1と仮定した．こ
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第8．1．5図　（a）飛島のアメダス観測点で観測された10分

　ごとの地上風速（実線）と風向（破線）の時間変化．

　飛島が風速増加域内にあった時間帯を矢印で示す．A

　とBで示される線は，それぞれ，BAND　A，Bが飛島
　上空にあった時間帯である．（b）（a）と同じ観測点での

　地上気温の時間変化．A，Bの矢印はそれぞれBAND
　A，Bが飛島上空を通過したときの気温の低下を表
　す。

の仮定は，VAD解析において常に用いることにする．

131gJSTと1534JSTには，それぞれ，飛島は風速増加

域の前後に位置していた．VAD観測時には強いエコ

ーが観測点上空になかったので，これらの風速分布は，

風速増加域の外におけるバンドの環境の風の場とみな

すことができる．第8．1．6図はバンドの走向に直交す

る水平風の高度分布である．正の水平風はバンドの進

行方向に向く成分を表す．2つの風速分布はよく似た

形をしており，風速増加域の後方の風速の方が大きい．

いずれの分布においても，雲底高度付近の高度約O．7

㎞までは風速は高度と共に増加し，高度約0．7から2

㎞までは高度と共に減少していた．バンド内では，

概ね水平風の鉛直シアが進行方向に対して後向き（つ

まり，風上に向く）であり，収束は高度約2㎞まで

達していた．
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第8．1．6図　131gJST（破線）と1534JST（実線）におけ

　る，バンドの走向に直交する水平風速成分の高度変

　化．

8．1．2．4　バンド内外の熱力学的構造

　ドロップゾンデで観測されたBAND　A内外の温位

と相当温位の高度分布を示したものが第8．1．7図であ

る．バンド外のプロファイルは，BAM　Aの後面か

ら約30㎞の距離にある，風速増加域の後方で観測さ

れたもので，風速増加域の後方の一般場の分布と考え

ることができる．この観測はエコーのない領域で観測

されたもので，このことは秋田の気象レーダデータに

よって確認した．この図はバンドの外側では，高度約

L3㎞までは対流不安定な成層であることを示してい

る．一方，バンド内では高度0．5㎞までの温位の値

は，バンド外に比べて1～2K低い値であった．これ

らのことは，バンド内の地表付近には厚さが0．5㎞

ほどの冷気塊が存在していたことを示唆しており，飛

島でのバンド通過時の地上気温の変化とよく対応して

いた．バンド内の地表付近の相当温位の値は，バンド

外の高度1．1㎞と1．6㎞の値に等しいので，バンド

内の下層の冷気塊は，高度L1～1．6㎞の空気が落下

して形成されたものであることが推定できる．このと

きのCAPEの値は非常に小さく，ほとんどOであっ

た．CAPEの値がこのように小さくても，風速増加域

に関連した収束によって下層の不安定な大気が持ち上

げられて，対流を生じさせるのに好都合になっていた

と考えられる．
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第8．1．7図　ドロップゾンデで観測された温位（破線）と

　相当温位（実線）の高度分布．細い線と太い線は，そ

　れぞれ，バンドの外，中の分布である．

8．1．3デュアルドップラーレーダ観測から得られた

　バンド内の気流構造

　第8．1．8図に，1442JSTにおけるデュアルドップラ

ーレーダデータから求められたBAND　A，B内の水

平相対風と反射強度の場を示す．以後BAND　Aを単

にバンドと呼ぶことにする．高度が2．3㎞以上では

エコー面積が急激に減少するものの，エコー頂高度は

2．7㎞まで達していた．バンド内の気流構造は，後面

で上昇流，前面で下降流という構造になっている．高

度L1㎞以下の下層において，後面からバンドに流

入後に上昇する気流がはっきりと認められる．この流

入する気流の大きさは高度とともに減少し，高度0．3

㎞では約5ms－1，高度1．1㎞では2～3ms－1である．

高度1．5㎞では，流入する気流はもはや認められな

い．一方，ほとんどの高度では前面から流出する気流

が存在している．さらに，下層ではバンドの前面から

後面にかけて，風速が増加していることが明瞭である．

反射強度の場には，大きさが数～10㎞のセル状のエ

コーが約10㎞問隔で並んでいる構造が見られ，反射

強度は最大で27dBZに達している．上昇流の最大値

は～4ms－1で，この値はバンド内の比較的活発なセル

内にみられた．

8．1．4　質量収支解析

　Chongαα∠（1987）にならって，気流構造をさらに

解析するためにバンド内に直方体の領域を考え（第

8．1．8図の長方形ABCDで示された領域），空気の

質量収支解析を行った（解析方法については付録A

を参照）．質量収支解析によって，バンド内のセルの

集合体によって形成されている平均的な循環において，

バンドの走向に直交する風速成分と平行な風速成分の

相対的な重要性を示すことができる．辺ADとBCは

バンドに平行，辺ABとCDはバンドに直交する方向

である．

　解析結果を第8．L9図に示した．擢逗）の値は非常

に小さく，解析の精度はよい．高度0．9㎞以下では，

砂’と死とが卓越しており，盈’と㎜は乳いずれ・

も，それら2つに比べてずっと小さい．高度1．3㎞

では，乃ノと死とは符号を変えて，乃‘’と同程度の

大きさではあるが，高度1。7㎞では乃ノと死とが再

び卓越するようになる．この図は，鉛直方向への空気

の輸送が，主としてバンドに直交する方向の空気の下

層での収束によるものであることを示唆している．こ

こで，最下層の薄い直方体の厚さがほかのものに比べ

て3／4であることに注意すると，ア方向の質量フラッ

クス（単位面積あたりの乃7の値）の差は，高度0．5

㎞以下で最大となる．ここで，質量フラックスの差

は，単位面積あたりの質量輸送量の差として定義され

る．乃の高度分布は，万γと同様であったものの，

その符号はみ’と逆であった．これらの2つの項に

比べると，x’の値は非常に小さい．バンドに直交す

る方向と平行な方向の質量フラックスの比は，高度

O．15，0．5，0．9，1．3，1．7㎞において，それぞれ，

O．6，0．8，1．1，0．2，0．4という値であった．こ＝のこ

とは，バンド内の循環が2次元的であることを示して

いる．

8．1．5　バンドに走向に直交する鉛直断面内のバンド

　に沿った平均的な構造

次に，バンドの走向に沿って平均された，走向に

直交する鉛直面内の気流構造を調べることにする．前

節での結果のとおり，バンド内の平均的な循環につい

ては，バンドの走向に直交する成分が卓越しているこ

とが示されたからである．平均化された鉛直面内の構

造は，第8．1．8図の領域AB℃D，について計算した．
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第8．1。8図高度0．3，0。7，1。1，1。5，1．9，2．3㎞におけるバンドに相対的な水平風と鉛直流の分

　　布。風速の矢印は2格子点ごとに示す．大きさが0．5ms－1以上の上昇流域と下降流域をそれぞれハ

　　ッチと細かい点によって示す，細い実線は反射強度で，12dBZから5鵡Zごと．細い破線は，海岸
　　線である．それぞれの図の上部にあるSで表される矢印は，バンドの進行方向を示す．矩形の領域

　　ABCD，A『BICDlは，それぞれ，質量収支解析と走向に沿った平均的な鉛直面内の構造を調べた領
　　域である．飛島の位置はTで示す．
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流と，前面で下降して流出する気流とからなっている．

このような循環の構造は，これまで目本海降雪雲につ

いての文献にはほとんど報告されていない（たとえば，

Sakahbaraαα∠，198811shiharaαα∠，198911kawaθω∠，

1987）．後面から流入する気流の大きさは，高度と共、

に減少しており，最下層で数ms『1，高度1．5㎞にな

るとほとんど0である．主たる上昇流域は，水平距離

～15㎞のところ（ちょうど下降流のすぐ後面側）に

あり，高度1．1と1．5㎞の間に比較的大きい上昇流

（1ms－1）が存在する．この主たる上昇流域と後面の

問では，上昇流は比較的弱い．飛島では，バンドが通

過するに伴って，地上での降雪粒子があられから雪片

に変わったので，あられは下降流のすぐ後面よりにあ

る比較的強い上昇流域で，雪片はバンドの後面の比較

的弱い上昇流の中で形成されたものと考えられる．た

だし，このバンドをデュアルドップラーレーダで観測

した時刻は，バンドが飛島を通過してから約40分後

であり，時間のずれは確かにあるものの，前面付近の

活発なセルの中であられが形成されていたものと考え

ることができる．
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第8．1．10図

　造と反射強度の分布（a）と水平発散と反射強度の分布

　（b）．反射強度の等値線（細い実線）は，12dBZから5

　dBZごと．それぞれの矢印はシステムに相対的な水平
　風と鉛直流とのベクトル表示であり，それぞれの格子

　点において流線に平行になるように描いてある．バン

　　ドの移動方向は，図の上部の白抜き矢印で示す．水平

　発散の等値線間隔は5×10－4s－1．陰影部は発散を示

　す．

3．5　　 7●0　　 10．5　　14。0　　17。5　　21．O

　HORIZONTAL　DISTANCE　（K腿）

走向に直交する鉛直面内の平均的な気流構

バンドの走向に沿って平均的な鉛直面内の構造を求

める方法については付録Bに解説した．

　以上のようにして求めた鉛直断面内の気流構造と

反射強度の場を第8．1．10図に示した．横軸は，辺

AD’からのバンドに直交する方向への水平方向の距

離である．流れの場は，後面から流入後に上昇する気

8．1．6　1992年の大気状態

8．1、6．1総観場および出現したバンドの概要

　第8．1．11図に，観測したバンドが出現した頃の2

月8目1500の地上天気図を示す．バンドのデュアル

ドップラーレーダ観測は，この時刻の約1時間後に行

われた．西高東低の気圧配置であり，降雪雲が出現し

やすい条件となっている．第8．1．12図は1642JSTに

飛島上空でゾンデによって観測されたホドグラフであ

る．下層から777hPa高度以下では北西の風，それ以

上の高度では反時計まわりに風向が変わって，高度

3．2㎞では西南西の風である．第8．1．3図に示された

風速場とは異なって，1992年の場合には777hPa高度

までは風向はほとんど一定であった。このときの温位

と相当温位の鉛直分布を第8。1。13図に示した．下層

ではやや安定な成層で，CAPEの値も非常に小さかっ

た．

　デュアルドップラーレーダ観測が行われる8分前

である1626JSTでの仰角L50の気象研レーダPPI画

像を8．1．14図に示す．海上のバンドは，いずれも長

さ約40㎞，幅7～8㎞の狭いバンドであり，反射強

度は最大で～30dBZであった．バンドの走向は下層の
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風向とほぼ直交していた．これらのバンドのうち，矢

印で示した反射強度2翫BZのバンドについてデュア

ルドップラーレーダ観測を行った。デュアルドップラ

ーレーダ観測を行ったのは，この時刻の8分後の

1634JSTである．このバンドは，1626JSTではエコー

が2つに分かれていたが，この後さらに発達して，

1634JSTまでには最大の反射強度が約25dBZの一本の

バンドとなった1最大の反射強度の値は，1636JSTと

1642JSTの間でほとんど変わらなかったので，デュア

ルドッラーレーダ観測時にはこのバンドは成熟期にあ

ったと考えられる．

3
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邑
三
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工

1

0 O
e

　　270　　　　　　　　275　　　　　　　　280　　　　　　　　285
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第8・U3図　1642JSTでの飛島上空における温位（細い実

　線）と相当温位（太い実線）の高度分布．

　0

8．1．6．2地上の風と気温の変化

　第8．L15a図に飛島の気象庁の地上観測点で観測

された地上風の風速と風向の時間変化を示した．

1530JSTから1620JSTまでの間に風向に変化がほとん

ど認められないのに対して，風速がかなり大きく増加

しているので，1990年と同様にこの時間には飛島は

風速増加域の中に存在していたことがわかる．同様の

地上風の変化が，たとえば酒田測候所や秋田地方気象

台でも観測されている．この風速増加域の，バンドの

走向に直交する方向の空問スケールは約32㎞であっ

た。この値は，飛島がこの収束場の中に存在していた

時間（50分）に，1634でのこの方向のバンドの移動

速度（10．4ms｝1）をかけて求めた．

一120一



気象研究所技術報告第48号・2005

（a》　　　8Feb．1992

　20
Tobishima　ls

5
　
　
　
　
　
（
U
　
　
　
　
　
5

』
ー
　
　
　
　
　
　
　
　
　
－

（
㌔
∈
）
で
Φ
Φ
α
の
で
⊂
…

へ　　　　A　　　　　　　　AA’、”
一　噌一噂一一一』一ロ■一＿一一＿　　 一』一■　ら

Baod

　
　
≦
ヨ
α
〇
一
「
Φ
〇
一
δ
コ

　
W
　
W
　
E
　
E

N
N
W
S
S
S
E
N

0
12　　　14　　　16　　　18　　　20　　　22　　　24

　　　　　Local　Time（JST）

（b》8Feb．1992

　3

Tobishima　ls．

3

ハ
∠
　
　
　
　
　
　
　
　
」
1

（
E
X
）
だ
9
Φ
工

2
　
　
　
1
　
　
　
0
　
　
　
己
1
　
　
　
2

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
騨
　
　
　
　
　
　
伽

　
（
O
）
Φ
』
三
歪
8
E
β
と
く

8Feb．1992

1520　　4
　　’
　o

’

ρ

1642

　　12　　　14　　　　16．　　18　　　20　　　22　　　24

　　　　　　　Local　Time（JST）

第8．1．15図第8．1．5図と同じ．ただし，1992年のバン

　ドについて．

　一3

　　　Band－Transverse　Horizontal　Wind（m　s’1）

第8．1．17図　第8．1．6図と同じ．ただし，1992年の事例

　について．1520JSTのデータは，気象研レーダのVAD
　法によるもの．
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第8．1．16図　気象研レーダサイトで観測された地上気温

　の時問変化．観測したバンドがサイト上空を通過時
　に，温度が最も低下したときを矢印で示す．

　第8．1．15b図は，第8．1．15a図に対応する飛島

での地上気温の時間変化である．1990年のバンドと

は異なり，バンドの通過時に地上で気温の低下が見

られなかった．これは，飛島通過時にはバンドは発

達期の初期にあって，降水が非常に弱かったためと

考えられる．2120以降に気温の低下が顕著になった

ことは，飛島が寒気の吹き出しの中に入ったことを示

唆している．事実，飛島でのレ旨ウィンゾンデ観測に

よれば，2357JSTまでには660hPa高度以下での風速

の南成分が消滅して，風向も北西に変わった．これら

のことから，すでに示した1990年のバンドと同様に

このバンドも寒気吹き出しの数時問前に出現したこと

がわかる．

気象研レーダの低仰角PPI画像によれば，観測した

バンドが飛島に到達したのは1611JST頃であり，

1615JST頃には飛島をすでに通過していた．したがっ

て，バンドは風速増加域内に出現したものである．ま

た，気象研レーダサイトがこの風速増加域内にあった

期間はおよそ1633から1647JSTであった．このバン

ドが気象研レーダサイト上空を通過前後の地上気温の

時問変化を示した（第8．1．16図）．1642から

1650JSTの間にバンドの通過に伴って地上気温の低下

（1℃）がみられ，その部分を矢印で示した．このこ

とから，バンドの下層には冷気塊が存在していたこと

がわかる．しかし，バンド通過時の気圧の変化が非常

に小さく，この冷気塊の厚さを見積もることができな

かった．1992年の事例ではバンド内外の熱力学場の

直接測定は行われなかった．目視観測では，バンドが

通過時，気象研レーダ地点における主な降雪粒子はあ

られであった．

8．1．6．3風速増加域に伴う上空の風速場

　第8．1．17図には，風速増加域の前後における，バ
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　第8．1．18図　第8，L8図と同じ．ただし，1992年のバンドについて．水平風の矢印は1格子ごと．反

　　射強度の等値線は，13dBZから5狙Zごと。

一2LO

」し　一一sT・F－D熈（km）　　　D：sT一▲sT…【翼▲D▲聡（km》
　　　　　　　　　　　　　　　　　　一21．0
　　　　　　　　　　　　　　　　　　し

ンドの走向に直交する方向の風速の高度分布を示した．

風速はバンドの進行方向と同じ向きを正にとった．

1520JSTと1642JSTは，それぞれ，バンドの前方，後

方の分布である．1520の風速は気象研ドップラーレ

ーダの仰角200のVAD法によって求めたものである．

この風速分布は，気象研レーダの上空に比較的強いエ

コーが存在しない時に観測されたので，バンド前方の

一般場の風速分布と見なすことができる．1642JSTに

ついては，風速増加域後方での飛島上空のレーウィン

ゾンデ観測によって観測されたものである．風速増加

域に伴う収束場が高度約2㎞付近まで及んでおり，

雲内での鉛直シアは風下側を向い向いていたことがわ

かる．

8．1．6．4デュアルドツプラーレーダ観測結果

　第8．L18図にはデュアルドップラーレーダ観測か

ら求められた，高度0．3，0．7，1．1，L5㎞での反射

強度と相対的な水平風速及び鉛直流の場を示す．高度

L5㎞以上ではエコー領域がかなり減少するため，こ

こには示していない．ただし，　（κ，ア）ニ（一13．3，

一122一
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一11．2）㎞付近では活発なセルがあって，エコー頂高

度は2．3㎞まで達していた．1990年の事例と同様に

領域ABCD，AB℃D7では，それぞれ，質量収支解

析とバンドの走向に沿った平均的な鉛直断面図を求め

た．また，図の中で”No　Data”とあるのは，バンド

が気象研レーダサイトに近すぎて，デュアルドップラ

ーレーダ解析が行われなかった領域を示す．バンド内

の循環は，平均的には，前面の下層から流入後上昇す

る気流と，後面では下降して流出する気流とで特徴づ

けられている．この循環の様子は1990年の事例とは

全く異なるものである．上昇流の最大値は，～2ms－1

であった．

8．1．7質量収支解析

第8．L18図に示した領域ABCDについて，1990

年と同様の方法で質量収支解析を行った．その結果を

第8．1．19図に示す．㎜の値が小さいので質量収支

解析の精度は比較的良い．高度0．9㎞以下では，乃f

と死の値は，それぞれ負，正であるので，バンドの

走向に直交する方向に質量の収束，鉛直方向には質量

の発散があることがわかる．最下層の解析領域（小直

方体）は，厚さが他の高度の3／4であることを考える

と，最下層で質量フラックスの差が最大であることに

なる．一方，死の高度変化は値はみfと非常に似て

はいるものの，符号は逆であった．これら2つの項に

比べて飛’の大きさはすべての高度で非常に小さかっ

た．バンドの走向に直交する方向の質量フラックスの

差に対するバンドの走向に平行な値の比は，高度
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第8．1．20図　第8．1．10図と同じ．ただし，1992年のバン

　ドについて．

0．15，0．5，0．9，1．3㎞で，それぞれ，0．4，0．2，

0．4，2．5であった．このことは，バンドの循環にと

ってバンドの走向に直交する風速成分がより重要であ

ることを示している．

8．1．8走向に直交する鉛直断面内の平均的な構造

1990年のバンドと同様に，1992年のバンドについ

ても第8．L18図のAB℃D，の領域についてバンドの

走向に沿って平均化した鉛直面内の気流構造を求めた

（第8．1．20図）．横軸は辺AD量からの距離を表す．

バンド内の気流構造は，前面で上昇流，後面で下降流

という構造である．前面から流入する気流は高度とと

もに減少していた．高度0．3㎞では～1ms－1，高度

L5㎞では～Oms－1である．バンド内では上昇流の占

める領域が大きく，上昇流の大きさは～1ms－1である．

下降流は，後面の狭い領域に見られる．
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第8．1．1表風速増加域の特徴と，1990年と1992年のバ

　ンドの構造．

Yeaτ

1990 1992

Ban面omd瓢dthofWSIZ（㎞） ～36 ～32
Bandleng七h（㎞） ～150 ～40

Band輌dth（㎞） ～10 ～7－8

琉ho　top　height（㎞） ～2．7 ～2．3

恥且㏄tivi七y（dBZ） ～27 ～28
Maximum　updrafヒ（Loca1，m　s『1） ～4 ～2

MaJdmum　updraft（Band　average，m　s『1） ～1 ～1

8．1．9考察

　バンドの走向に直交する鉛直面内の平均的な循環

（第8．1．10図，第8．1．20図）から，風速増加域内に

系されたバンド内には2つの型の循環があることがわ

かる．1990年に観測されたバンド（”バンド90”と呼

ぶことにする）では，後面に上昇流，前面に下降流が

あったのに対して，1992年に観測されたバンド（”バ

ンド92”と呼ぶことにする）では，前面に上昇流，後

面に下降流が観測された，鉛直シアが対流雲の循環の

構造に大きく作用することが知られているので（e．g，

Take⑫19711Tholpeαα乙，1982），このような循環の違

いが現れた機構について，バンドに直交する鉛直面内

の水平風の鉛直シアに基づいて考察を行うことにする．

すでに，質量収支解析からバンドの走向に直交する方

向の気流がバンド内の循環にとって重要であることが

わかっているので，このような解析を行うことが可能

である．

　第8．L　lO図と第8．1．20図に示した風速分布の最

も大きな違いは，鉛直シアの向きである．1990年の

バンドは，鉛直シアは風上側を向いている場に出現し，

1992年のバンドは鉛直シアが風下側に向いている場

に形成されていた．風速分布は，風速増加域の前後で

観測されたものではあるが，風速増加域内でも同様の

シアであったと考えて差し支えないであろう．降水粒

子によって形成された下降流は，それが発生している

高度の運動量を保持しているので，1990年の場合に

は，降雪粒子によって形成された下降流と前面から流

入する気流によって上昇流が前面に形成されることに

なろう．なぜならば，下降流が生じていると考えられ

る上空の高度での風速は，下層の風速よりも小さいか

らである．これに対して，1992年の例では，下降流

が生じている高度での水平風速は下層の風速よりも常

に大きいので，バンド前面では常に収束が期待される．

したがって，上昇流が前面付近に形成される．以上の

考察から，鉛直シアが風上側を向くときには1990年

のような循環が生じ，またシアが風下側を向くときに

は1992年のような循環が生じると考えられる．

8．1．10まとめと結論

　1990年と1992年の冬の目本海上において，バンド

状降雪雲内の2つの型の気流構造をデュアルドップラ

ーレーダ観測と補助的な観測を用いて解析を行った．

これらのバンドは，低気圧の通過後，大陸からの寒気

の吹き出しの始まる数時間前に，観測領域に進入して

きた風速増加域の中に出現したものである．このとき

の水平風の高度分布は，下層では西北西から北西，

700hPa付近の高度では西南西であり，バンドの走向

は下層の風にほぼ直交していた．いずれの場合でも，

バンド内の地表付近には冷気塊が存在し，その厚さは

1990年の例では約0。5㎞であった．

　風速増加域やバンドの構造についての特徴を第

8．1．1表にまとめて示した．この表からわかるように，

互いに共通点の多い2つのバンドではあるが，平均化

された鉛直面内の気流構造は全く異なるものであった．

1990年の事例では，前面で下降流，後面で上昇流と

いう非常にまれな気流構造であったのに対して，1992

年の事例では，前面で上昇流，後面で下降流という一

般的な構造であった．このようなバンド内の循環の違

いは，バンドの走向に直交する鉛直面内の水平風の鉛

直シアの向きによるものと考えられる．シアがバンド

の進行方向に対して後方を向くときは1990年の型の

循環が，前方を向くときには1992年のような気流構

造が出現することが期待される．寒気の吹き出しの前

に出現する風速増加域に関しては，その多くの特性は

未だ明らかではない．なぜならば，目本海上において

のみ風速増加域がはっきりと観測されたものの，日本

海上の観測点は飛島しかないからである．したがって，

風速増加域の面的な広がりや特性に関しては明らかに

なっていない．さらに，風速増加域とバンドとの相互

作用に関しても分からない点が多い．これらに関して

は，さらに研究が必要である．

［付録Al

　ここでは，質量収支解析の方法を簡単に解説する．
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第8．L21図　領域A，B『C『D『内における，バンドに直交す

　る平均鉛直断面の計算方法．領域ABCDは質量収支解
　析を行った部分．

領域を小直方体に分割して，それぞれの小直方体につ

いて解析を行った．地表面上の風の場に関しては，

CAPPI最下層の風の場と同じであると仮定をした．

それぞれの直方体の側面を通って領域内に流入する空

気の質量は万・死・オとかける．ここで，万・π・オ

は，それぞれ，空気の密度，面に直交する風速成分，

側面の面積である．空気の密度は，小直方体をはさむ

2つのCAPPI面高度での平均をとった．一方，小直

方体の上下の面を通って輸送される質量は，ρ・”・

オと計算できる．ここで，ρ，”，オは，それぞれ空

気の密度，平均の鉛直流水平面の面積である．それ

ぞれの小直方体の面上では，伽とwは，それぞれの

面における全格子数の60％以上の格子点上にデータ

『が存在するときに計算した．それぞれの小直方体につ

いての質量輸送の式は次のようにかける．

翫〆＋乃ノ＋死＝RSD， （8．1．1）

　ここで，黛’，みf，死は，それぞれバンドに平行，

バンドに直交，鉛直方向への質量輸送の差である．右

辺の㎜の項は，解析の精度を示す残差項である．

解析が完全であればこの値は0になる．それぞれの項

にっいて，正と負の値はそれぞれ，空気の質量の発散

と収束を表す．この定義は，Chongαα∠（1987）と逆

である．

［付録B］

鉛直面の平均的な気流構造は，次のようにして求

めた（第8．1．21図参照）．最初に，バンドに直交す

る鉛直面1と2（影をつけたもの）にはさまれた領域

で，バンドに相対的な気流と反射強度の場を計算する．

その中の1つの面がハッチで示されている．このよう

な鉛直断面内の構造をバンドの走向に沿って，水平方

向の格子間隔（0．7㎞）ごとに求める．1990年と

1992年のバンドでは，それぞれ，26，16の鉛直面が

得られた．そして，これらの面内の気流と反射強度の

場を平均して，平均的な流れの場と反射強度の場を求

めた．そして，平均的な値は，用いた鉛直面の数の

60％以上の面にデータがあるときのみ計算した．平

均的な面内での鉛直流は，平均された水平風から算出

される水平発散場を，地表面上で鉛直流が0と仮定し

て，非弾性の連続の式を鉛直上向きに積分することに

よって求めた．対流の厚さがん2㎞と浅いので，変分

による鉛直流の補正は行わなかった．

　　　　　　　参考文献
Brow血g，K．A　and　R　We》der，1968：The　detemhnation

of㎞ematic　properties　of　a　wind　field　using　Doppler

ra（㎞．亀ノ：ノ物ワ1盈陀o孔，7，105－113．

Chong，M．，P．Amayenc，G　Scialom，andJ．Testud，1987：

Atropicalsqualllineobselveddu血1gtheCOPT8．1

experiment　in　west　A丘ica　Part　I：Kinematic　structure

血飴rred　f｝om　dual－DoPPler　radar　data．愉n。晩α。Rθv．，

115　670－694．
　　シ
Ikawa，M．，H．Sakaldbara，M．Ishihara，andZ．Yanagisawa，

　1987：2－dimensional　s㎞ulation　of　the　convective　snow

band　observed　over　the　Japan　Sea二一The　stmcUπe　and

t㎞e　evolutionofthe　orga㎡zed皿岨ticeUularconvection一．

ヱ惚1εo光Soc抑αn，65，605－633。

Ishjhara，M．，H。Sakaldbara，and　Z。Yanagisawa，1989二

Dopplerra血ranalysis　ofthe　stmcture　ofmesoscale　snow

ban（1s　developed　between　the　winter　monsoon　an（1the

land　breeze．し71」娩陀o黙Soo。．ノ吻αn，67，503－520．

Sak田dbara，H，，M．Ishihara，and　Z．Yanagisawa，1988：

Squall　line　like　convective　snowbands　over　the　Sea　of

Japan．ノ1ノ晩陀o黙Soo．」ゆαn，66，937－g53．

Takeda，T．，1971：Numehcal　s㎞uladon　ofa　precipi－tat血g

convectiマe　cloud：The」bnnation　of　a”long－last血9”

cloud．」し4〃no乱S6麦，28，350－376．

Tholpe，A　J．，M　J．M皿er　and　M．W．Monclie£1982：

Two－dhnensional　convection　in　non－constant　shear：a　F
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8．2　暖気移流場に出現したバンド状降雪雲＊

8．2．1はじめに

　冬季モンスーン時に，日本海上で特徴的なバンド

状降雪雲が出現することはよく知られている．代表的

なバンドとして，混合層内の平均風向にほぼ平行な走

行を持つLモードのバンド状（筋状）降雪雲や平均

風向にほぼ直交するTモードのバンド状降雪雲，さら

に異なる気団変質を受けた気塊が収束する場所に形成

させる収束雲がある．Lモード，Tモードのバンド状

降雪雲については，八木（1985）が衛星写真とゾンデ

データから，両バンドとも，Asai（1972）の線型理論

で示されるように雲層内のシアベクトルに平行な走向

を持つという報告をしている．一方，バンド幅も広く，

上陸地点に集中豪雪をもたらす，収束雲は，衛星写真

からOkabayashi（1969）によって初めて報告され，そ

の後，Nagata（1987）の数値実験によって，その形成

のメカニズムが詳しく調べられた．

　上に述べた3種の典型的なバンド状降雪雲の他に

も，地形の影響を強く受けてバンド状降雪雲が形成さ

れることも知られている．例えば，冷えた陸地（日本

列島）から吹き出す陸風前線付近に形成されるもの

（lshihara8’α∠，1989）や，低気圧後面にできる背の高

いバンド状降雪雲（Murakamiαα∠，2003）や，寒気吹

き出しの前面の収束域に形成されるバンド（Yamada

α尻，1996）等がある．

　この節で取り扱うバンド状降雪雲は，総観規模で

は移動性高気圧の張り出す際に暖気移流場内に形成し

たもので，このようなバンド状降雪雲に関する報告は

これまでない．このバンド状降雪雲のメソスケール・『

マイクロスケールの構造とその降水機構について述べ

る．

するために，気象庁で作成した，天気図，静止気象衛

星の雲画像，高層データ，アメダスデータ等を用いた．

8、2．3総観場およびメソスケール場の特徴

　バンド状降雪雲が観測された1992年2月9日11

時～16時（以後，時刻は全て目本標準時）は，第

8．2．1図に示すように移動性高気圧が張り出しつつあ

り，第8．2。2図に示した2月9目9時の850，700，

500hPaの等温線からも分かるように，850hPaでは暖

気移流，700hPaでは，9日目中弱い寒気移流のあと

暖気移流の場となっていた。

　この節で取り扱うバンド状降雪雲群は，図8．2．1b

に示されるように西南西から東北東に伸びる移動性高

気圧の先端部付近に発生した局所的な低圧部で形成さ

（a）

　

篤

◎

！

卸
1

～d圃

御

V
9

8．2．2観測

　この節で記述されるバンド状降雪雲は，1992年2

月29日に，主にデュアルドップラーレーダ（象潟に

設置した気象研レーダと酒田に設置した防災科研レー

ダ；ともに波長3cm），飛島から飛揚したHYVIS，

飛島に設置したマイクロ波放射計で観測された．観測

領域と観測機器の配置の詳細は，1．2を参照のこと．

　上述の観測機器で得られたデータの他に，降雪雲

のシノプテックスケール，メソスケールの構造を把握

グ　ー 　　　　／　　　　／　　　　！　　　　1　　　’　　　　　　／　　　監　　　　￥、＿

0900JSτ9FEB．1992

、
藷

切
㌦

（
　
　
、

男

〃
唾

秦／

θ

7　，ノ
～

フ　’、
　　　　＼

一一、　　　　　＼
　＼　　＼

ノ

iの、・
　10⑳！／

　／ノ
　！
　1

》

響
牽

ノ
／

／

！

／

1

2100JST　g　FEB．1992

第8。2．1図1992年2月9目09時（a）と21時（b）の地

　上天気図．

＊村上正隆：物理気象研究部
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　傾けてある．太い横線はSNOW　BANDの通過時
間，矢印は㎜Sの飛揚時刻を示す．
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れたものであった．このバンド状降雪雲群は第8．2．3

図の衛星写真に示されるように，幅10～20㎞，長さ

100～200㎞で北西一南東方向に30～40㎞問隔で並

んでおり，衛星の雲画像や気象庁レーダ合成図でも2

～3時間追跡できるほど定常的なものであった．この

バンド状降雪雲の北側（第8．2．3図で40。N以北）に

は，走向は同じであるが寒気吹き出しに伴うバンド幅

及び間隔の狭い典型的なLモードの筋状降雪雲が見

られる．両者の中間（還移領域）には，北西一南東の

走向とそれにほぼ直交する走向をもった構造が重畳し

ていた．

飛島における地上気象要素の時間変化から，バン

ド状降雪雲群が形成した環境場をより詳細に調べる．

気温（第8．2．4a図），風向・風速（第8．2．4b図）

は，飛島のアメダス観測点のデータで，気圧（第
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第8．2．7図　11：48におけるレーダ反射因子（等値
　線），移動する降水システムに相対的な水平風（矢

　印）と上昇流（斜線域）・下降流（点域）の高度
　1．3kmのCAPPI．左上の矢印は降水システムの移動
　速度，　（x＝一30km，ン＝一2km）の点線は飛島の輪郭．

8．24c図）は約1㎞離れた気象研究所のゾンデ受信

点で観測されたものである．気温は1992年2月9目

5時以後，上昇しており，若干の日変化成分を考慮し

ても，暖気移流場内にあったことは明白である．10

時から16時までみられる短周期で±1．5℃程度の気

温変動は，降水に伴う空気塊の入れ換わり或いは降水

の昇華蒸発による冷却によるものである．図に示した

24時間，風向は北西でほぼ一定であったが，風速は，

9時から16時までに平均6ms『1から11ms－1に増加し

ており，2．3×10－4s－1程度の収束場内にあったことが

示唆される．この収束場は，5～6時問持続しており，

このときの混合層内の平均風速を考慮すると，空間ス

ケール～200㎞程度であったと考えられる．気圧は，

第8．2．1図で示された移動性高気圧の張り出しに対応

して11時頃まで増加傾向を示したが，その後16時頃

まで減少しており，この期間にバンド状降雪雲が観測

された．

　第8．2．5図は，2，月9目10時から16時までのマイ

クロ波放射計で測定した積分雲水量（細実線：㎜単

位）・積分水蒸気量（可降水量）（◇印：cm単位），

レーダエコーから決めたバンド状降雪雲が飛島上空を

通過した時問（太い水平線）及び，HYWSを飛揚し

た時刻（矢印）を示す．ただし，マイクロ波放射計の

アンテナは，風上（北西）方向に天頂から45度傾け．

てあり，cos450を剰じた値が鉛直積分量に対応する．

10時から16時の間に，7本のバンド状降雪雲が40～

60分間隔（30～40㎞間隔）で飛島上空を通過したこ

とが分かる．また，この図から，高濃度の雲水域はバ

ンド状降雪雲の前面付近に存在することが多いことも

分かる．このうち，SNOW　BAND3，5及び6につい

てHWS観測を実施したので，その結果をデュアル

ドップラーレーダの解析結果と合わせて記述する．

8．2．4バンド状降雪雲の構造

8．2．4．1　　S㎜B州D　3

　第8．2．6図は，11時40分から約8分毎に高度角

2．5QのPPIを示す．HYVISの放球時刻は11時59分

だったので，第8．2．7c図から分かるようにHYV【S

はSNOW　BAND3を構成する対流セルの一っから風

上方向（BANDの進行方向に対して後面）に形成さ

れた雪雲内を観測した．第8．2．5図のマイクロ波放射

計のデータが示すように，SNOW　BAND3の前面よ

りも，バンドの後面に広がった雪雲の中に高濃度の過

冷却雲粒が存在していた．第8．2．6図の中で四角形の

ワクで囲んだ部分のデュアルドップラーレrダ解析の

結果を第8．2．7図に示す．第8．2．7図は，11時48分

の高度1．3㎞におけるレーダ反射因子，システムに

相対的な水平風及び上昇流・下降流域を示す．雪雲の

南側で上昇，北側で下降流となっていた．なお，飛島

の西側にある小さな上昇流域は，飛島が低高度角のド

ップラー速度測定に与える誤差が反映したものである．

四角のワクで囲んだ部分の南北方向の平均鉛直断面図

を第8．2．8図に示す．弱い収束が雪雲の中層に存在し，

雲の南側の中・上層に弱い上昇流が存在した．システ

ムに相対的な流れは，下層で北側から流入し，上層で

北側へ吹き出す構造となっていた．

　次に，11時59分に飛揚したHYV【Sによって得ら

れた雪雲内の微物理及び熱力学的構造を述べる（第

8．2．9図）．雲頂高度（温度）は2．1㎞（一17，4℃）

でその上は乾燥して安定な成層となっていた．地上付

近の空気塊の持ち上げ凝結高度は～0。4㎞であり，そ

れに対応して若干の過冷却雲水が～O．5㎞付近より上

で観測されたが，過冷却雲水の本体は，0．8㎞以上に

存在した．これは，降雪粒子の昇華凝結・雲粒捕捉成

長によって消費されたものと考えられる．雪雲内の熱

力学的安定度は全層ほぼ中立であった．ゾンデの上昇
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3
第8．2．8図　第8．2．7図中の四角の枠で囲んだ部分の南

　北方向の平均鉛直断面図。（a）レーダ反射因子（細
　実線）と発散量（太実線），（b）レーダ反射因子

　（細実線）と鉛直流（太実線），（c）レーダ反射因

　子（細実線）と降水システムに相対的な風のw成
　分（矢印）．発散量と鉛直流の負値域は点域で示
　す．

速度の変化から雪雲の下層に弱い下降流，中・上層に

弱い上昇流が存在していたことが示唆される．これは，

デュアルドップラーレーダ観測の結果とも一致してい

る．この雪雲内で観測された降雪粒子は，第8．2。10

図に示すように，雲粒付きの雪結晶が卓越しており，

雪雲の中・下層ではそれらが数個付着併合した小さな

雪片も観測された．これらを構成する個々の雪の結晶

形は，樹枝状結晶や角板状結晶が主であった．雲水量

の最大値は0。09gバで，断熱凝結量よりかなり小さ

く，数濃度も30個c1ずと最盛期を過ぎた雪雲の代表

第8．2．10図　11：59のHYVIS観測から得られた降水粒

　子の接写画像（左側）と雲粒子の顕微鏡画像（右
　側）。
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的値を示した．氷晶濃度は数10個L－1，降雪粒子は数

個L－1であった（第8．2．11図）．
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第8。2．13図　第8．2．7図と同様．ただし，14104にお

　けるレーダ解析図．

8．2．4．2S㎜B州D5の構造

　第8．2．12図に，13時48分から8分毎に高度角

2．50のPPIを示す．この時期には，観測領域南側の北

西一南東の走行を持つバンド状降雪雲の他に，北側に

これとほぼ直交する走行を持つバンド状降雪雲がはっ

きりと見えはじめた．西から移動してくる北西一南東

の走行を持つ強いバンド状降雪雲は，これとほぼ直交

する弱いバンド状降雪雲と融合して，くの宇形（アー

チ状）の降雪雲となって上陸した．HYV【Sを放球し

たのは13時56分で，第8．2．12b図に示されるよう

に，HYV【Sはバンド状降雪雲の後面を観測した。四

角形のワクで囲んだ部分のデュアルドップラーレーダ

解析の結果を第8．2．13図に示す．高度1．3㎞では，
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　HYVIS観測から得られた鉛直分布．
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隻

就
諏
漿
鶏
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周囲の空気がバンド状降雪雲の前面から入り，上昇流

域も前面に存在した．一方，後面には下降流域が存在

し，バンド状降雪雲の前面（進行方向）に向かう流れ

が見られる．反射因子の最大値は25dBZと，SNOW

BAM）3よりも若干発達していたが，上昇流の最大値

はL5瓢s一1とSNOW　BAND3とほぼ同じであった．

バンド状降雪雲の形状，レーダ反射強度，上昇・下降

流域の分布及び上昇流の大きさは，観測領域内では大

きな変化を示さず，ほぼ定常的であった，

　第8．2．13図の四角形で囲んだ部分の西北西一東南

東方向の平均鉛直断面図を第8．2．14図に示す．雲の

中層に収束域があり〈第8．2．13a図〉，下層の上昇

流域はバンド状降雪雲の前面に存在するが，高度とと

もに上昇流域の占める面積が増加し，上層では，ほぼ

全面弱い上昇流域となっている．下層は全面発散域と

なっており，特に後面に比較的強い発散域が存在した．

これに対応して，バンド後面の中・下層は下降流域と

なっていた．バンド状降雪雲内の平均的な気流構造は，

前面中層から周囲の空気が流入し，上層ではほぼ全域

に広がる弱い上昇流域を形成していた．後面には下降

流域が存在するが，前方に向かう成分はさほど強くな

く，前面から流入する一般流との間に顕著な収東域を

形成していなかった．

　B時56分に放球したHYWSで観測したバンド状

降雪雲の後面部分における熱力学パラメータとゾンデ

上昇速度の鉛直分布を第8．2．15図に示す．雲頂高度

（温度）は2．6k凱（一18．2℃）で，安定層で抑えられ

ており，それより上方は非常に乾燥していた．地上付
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第8。2．17図　第8．2．11図と同様．ただし，13：56の

　HYVIS観測から得られた粒子濃度の鉛直分布．

近の空気塊の持ち上げ凝結高度から推定した雲底高度

（温度）は0．2㎞（一L2℃）であった．雲内の相当

温位の最大値は～282Kで中・下層で若干対流不安定

な成層をしていた．ゾンデの上昇速度から，中・下層

に弱い下降流，上層に弱い上昇流が存在していたこと

が示唆される．これは，デュアルドップラーレーダ観

測の結果ともよく符合する．HYVISで観測された降

雪粒子のタイプは，下層で小さな雪片，中層で大きな

雪片，上層で樹枝状結晶であった（第8．2．16図）．

雪片を構成する粒子は，雲粒の付いていない或いは少

し雲粒付きの樹枝状結晶が主で，若干の角板状結晶も

見られた．第8．2．17図に示すよ』うに降雪粒子の数濃

度は最大で10個L－1程度であった．雪水量も最大で

0．1gnf3程度で，中層に存在した．氷水量の最大はこ

れより若干上方に存在し，O．04g妊3程度であった．

過冷却雲粒は観測されなかった．

8．2．4．3訓㎝B州D6の構造

SNOW　BAND6は7本のSNOW　BANDの内で最も
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第8．2．19図　第8．2．7図と同様．ただし，14：36にお

　けるレーダ解析図．

発達したもので，ほぼ北西一南東の走行を持ち，幅～

15㎞長さ～100㎞で，レーダ反射因子も最大35dBZ

に達する所もあった．14時41分に飛揚したHYVIS

で観測したのは，このSNOW　BANDの前面付近であ

った（第8．2．18c図）。四角形のワクで囲んだ部分

の，デュアルドップラーレーダ解析の結果を第

8．2．19図に示す．14時36分（HYVIS放球5分前）

に高度1．2㎞では，上昇流域がSNOWBANDの前面

に，下降流域が後面に位置していた．最大上昇流は

2．5ms－1でSNOWBAND3及び5のL5ms－1より大き

な値を示した．

　主な上昇流域では，若干の北成分を持った後方に

向かう流れが卓越しているのに対して，下降流域では

強い南よりの成分を持った前方に向かう流れとなって

いた．観測領域内では，このような構造はほとんど変

化せず，定常状態にあったと考えられる．四角形で囲

んだ部分における西南西一東北東方向の平均鉛直断面

を第8．2．20図に示す．比較的強い収束域は中層（高

度1㎞付近）と，下層の前面付近に存在する．一方，

発散域は上層全域と，下層の後面付近に見られる．収

束場に対応して，下層後面を除くSNOW　BANDのほ

ぼ全域で上昇流域となっており，特に前面付近で平均

O．5ms－1と比較的強い上昇流域が存在した．鉛直断面

内の平均流（vw成分）からも分かるように，この強

い上昇流は，前方から流入する一般流と後面で降水に

伴って形成された前方に向かう下降流がSNOW
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第8．2．22図　第8．2．10図と同様．ただし，14：41の

　HYVIS観測から得られた粒子画像．
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第8．2．23図　第8．2．11図と同様．，ただし，14：41の

　HYVIS観測から得られた粒子濃度の鉛直分布．N．D，
　はフィルム送り不調のため粒子濃度などの定量的デ
　ータが取得できなかった部分を示す．

BANDの前面付近で収束することによって形成され

ていた．さらに，後面中層からの流入がこの主な上昇

流を強めるとともに，上昇流域をSNOW　BAND後面

にまで拡大するのに寄与していた．

　14時41分に飛揚したHWSによって観測された

SNOW　BAND6の内部構造を次に示す．第8．2．21図

は温位，相当温位，飽和相当温位（左），降雪粒子

（中央）及びゾンデ上昇速度（右）の鉛直分布を示す．

雲頂高度（温度）は2．9㎞（一22．0℃）で，地上付近

の空気塊の持ち上げ凝結高度から推定した雲底高度

（温度）は～0．2㎞（一〇．6℃）であった．相当温位は

中層（L5㎞付近）に最大値284Kをもち，それより

上方で対流不安定な成層となっており，それより下方

では安定した成層となっている．O．2㎞付近から上で

全層過冷却雲粒が存在することから，何らかの強制

（外）力が働いて，下層の空気塊を1．5㎞付近まで

持ち上げていたと考えられる．ゾンデ上昇速度から，

1～1．5㎞付近では6ms｝1を越す上昇流が存在してい

たことが示唆される．観測された降雪粒子は第

8．2．22図に示すように6㎜にも達する六角あられ，4

～5㎜程度の塊状あられが卓越しており，雲頂付近で

は～100即程度の氷晶がすでに雲粒捕捉成長を開始

していた．過冷却雲粒は降雪雲内の0．2㎞～2．5㎞に

及ぶ厚い層に分布し，最大雲水量は0．13gnf3で，断

熱雲水量と比べるとはるかに小さな値となっていた

（第8．2．23図）．この理由は，あられ粒子の急速な

成長（主に雲粒捕捉）に費やされたためと考えられる．

近傍のあられ粒子の急速な成長が開始していない部分

（HYVISが観測した部分より前方と考えられる）で

は，マイクロ波放射計の測定が示すように（第8。2．5

図），約2．5㎞の雲層に平均0．6g虹3程度の過冷却

雲水が存在していたと推定される．

　雲内の氷晶温度は数10個L－1，降雪粒子濃度は～10

個L－！（0．1g虹3）であった．降雪粒子濃度は数濃度・

質量濃度ともに雲頂付近から高度1㎞付近までは顕

著な増加傾向にあり，あられ粒子の急速な成長を反映

している．高度1㎞以上では，HWSは風の鉛直ジ

アの影響で上昇流コアの部分を通過し，それより上空

では，徐々に上昇流コアから降水コアの部分に移動し

たと考えられる．雲水量の鉛直分布が高度とともに大

きく変化しない，或いは下層ほど若干大きい値を示す

のは，SNOW　BAND6のように組織化され長続きす

るバンド状降雪雲の降水コア付近の代表的分布と考え

られる．寿命の短い対流性降雪雲の場合は，雲水量分

布は，中・上層付近にピークを持つことが多い

（Murakamiαα及，1994）．

8．2．5考察

8．2．5．1バンド状降冒雲の形成と強化

　気圧傾度もゆるみ（寒気吹き出しもゆるみ），移

動性高気圧にカバーされつつある時に，バンド状降雪

雲を形成した原動力は，8．2．3でも述べたように2×

10｝4s－1程度のメソスケールの中・下層の気流収束で

あった．この収束は，第8．2．24図の相当温位の時問

変化に示されるように，暖気移流を伴っており，雲層
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第8．2．24図　相当温位の鉛直分布の時間変化．

　0

の不安定化を促進した．8．2．4で示したSNOW

BAND3，5，6の例からも分かるように，観測領域を

通過したSNOW　BANDは時間と共に強化されていた．

ただし，SNOW　BAND7は例外で，地上にはほとん

ど降水をもたらさない上空エコーであった．これは下

層収束がほぼ終了したことに対応していると考えられ

る．第8．2．1表に示すように，SNOW　BAND3，5，6

と時問と共に雲頂温度（高度）が低下（上昇）し，雲

底温度も上昇している．その結果，雲層も厚くなり，

雲内中・下層の温暖化により成層も不安定化して，上

昇流も強化された．

　特にSNOW　BAND6が発達した理由として，10時

頃から始まった暖気移流による中・下層収束に加えて

次の2点が考えられる．一つは14時以降に開始した

上層の寒気移流よる不安定化の促進，もう一つは，ほ

ぼ同時に進行した下層風の増加である．

　’しかし，上述したメソスケール（～200㎞）の収束

やそれ以下のスケールの温度移流や収束場の変動がど

のようにしてもたらされたかは，ゾンデ及びドップラ

ーレーダ観測だけからは不明である．

8．2．5．2　あられ形成の条件

　第8．2．1表の地上降雪粒子のタイプにも示したよ

うに，SNOW　BAND3では雲粒付雪結晶から雲粒の

ほとんど付いていない雪結晶，SNOW　BAND5では

雲粒付雪結晶から大雪片，SNOWBAND6では最大6

第8，2．1表　SNOW　BAND3，5，6の力学，熱力学，
　微物理学的特徴．
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㎜に達するあられから雲粒付結晶へと，雪雲の通過

に伴って変化している．これらのSNOW　BANDが準

定常状態にあったので，SNOW　BAND前面から後面

への空問変化とも考えられる．3つのSNOW　BAND

に共通して云えることは，程度の差こそあっても，前

面で雲粒付き結晶やあられ等，主に雲粒捕捉で成長し

た降水粒子，後面で雲粒のほとんど付いていない昇華

凝結によって成長した粒子が卓越していたことである．

これに符合して，前面には比較的強い上昇流と豊富な

過冷却雲水が存在した．

　降水粒子の型が対照的だったSNOW　BAND5と6

の降水機構を比較する．SNOW　BAND5では，バン

ド後面の上層の弱い上昇流域で生成される余分な水蒸

気を消費して成長（昇華凝結成長）した雪結晶が，粒

子の落下速度と同程度の上昇流域でAccumulation

zoneを形成し，効率的に大雪片を生成していたと考

えられる．

　一方，・6～7ms－1の上昇流を含むSNOW　BAND6の

前面では，豊富な過冷却雲水を含み（雲粒子ゾンデ観

測ではフィルム送り不調のため雲水量は部分的にしか

測定できず，O．13g虹3程度の値しか示さなかったが，

マイクロ波放射計のデータからは，雲層を2．5㎞と

仮定すると，前面付近には，平均O．6g虹3の雲水が存

在したと推定される），活発にあられ形成が起きてい
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た．Matsuo81α∠（1994）は，一次元微物理モデルを用

いて，あられ生成の条件を調べ，過冷却雲粒に関して

は，雲水量O．49ゴ3以上，雲粒の直径10μm以上があ

られ生成の必要条件であることを示した．雲水量に関

しては，数値実験と観測の結果が良い一致を示した．

雲粒サイズについては，冬季目本海上に出現する降雪

雲は，比較的低濃度（300個c虹3以下）で大粒径（平

均数径15即以上）の雲粒から成っており，いずれの

SNOW　BANDについてもこの条件は満たされていた．

また，SNOW　BAND6では中層の4ms－1以上の強い

上昇流域に3㎜をこえる（最大6㎜）あられが多数

観測された．あられの落下速度は通常4ms－1以下であ

るので，これらあられ粒子は上昇流によって上方に運

ばれていたことになり，一旦，上昇流中で成長したあ

られ粒子が，比較的上昇流の弱い部分を落下し，再び

強い上昇流によって上方に運ばれながら成長を続けて

いたと考えられる．このような，Recirculationによっ

て6㎜にも達するあられ粒子が成長したと考えられ

る．これは，雪雲中で，1回の上昇ではあられ粒子は

高々2～3㎜程度までしか成長しないというMatsuoε∫

α∠（1994）の結果とも矛盾しない．

　SNOWBAND6は，あられ域に対応すると考えら

れる比較的強い反射強度（35dBZ）を持続したこと，

このSNOW　BANDから飛島，余目，象潟の広範囲に

渡って大粒のあられ粒子観測されたことから，この

SNOW　BANDは準定常的で広範囲に持続してあられ

を降らせたと推定される．

8．2．5．3S㎜B州Dの走向

観測されたSNOW　BANDは，ほぼ，北西一南東の

走向を持っていた．一般に，混合層内に形成されるロ

ール状対流の走向については，Asai（1972）が水を含

まない線型理論から，雲層内（雲底一雲頂間）のシア

ベクトルの方向に沿うものが卓越モードとなることを

示した．Yagi．ε1砿，（1985）は衛星写真や高層データ

等を用いて，冬季寒気吹き出し時に出現するLモー

ド及びTモードの筋状降雪雲について，上述の関係

が成り立つことを報告している．

　本節で扱ったSNOW　BANDは，八木らが取り扱っ

た典型的なTモード，Lモードの筋状降雪雲と比較す

ると，メソスケールの収束場内に発生した点が異なっ

ている．これらのSNOW　BANDについて，雲層内の
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第8．2．25図　水平風のSNOW　BANDに直交する成分の

　鉛直分布．

　　0

シアベクトルを見ると，西南西一東北東から南西一北

東の向きで，SNOW　BANDの走向とはほぼ直交して

いる．また，地上風（飛島）や高層風の時間変化から，

雲の中・下層の最大収束線の方向にほぼ直交しており，

メソスケールの収束の影響がSNOW　BANDの走向に

も強く反映していると思われる．

　SNOW　BANDに直交する断面内の水平風成分を見

ると（第8．2．25図），左向きに凸のジェットを持つ

シアの形になっており，Takeda（1971）による持続す

るタイプの水平風シアになっている．このシアによっ

て上昇流域と降水域の分離がなされていること，降水

によって上空から相対的に強い西風成分を持った運動

量が輸送されることによってSNOW　BAND前面に局

所的な強い収束域を形成していたことが，広範囲に持

続してあられを降らせるSNOWBAND6の構造に寄

与していたと考えられる．

8．2．6まとめ

　1992年2月9目，山形県酒田市沖を30～40㎞間隔

（40～60分間隔）で通過したSNOW　BAND群を

HYVIS，デュアルドップラーレーダ，マイクロ波放

射計等を用いて，その内部構造を調べた．これらの

SNOWBANDは，幅10～20㎞長さ～100㎞で，ほ

ぼ北西一南東の走向を持ち，静止気象衛星の雲画像や，

レーダ合成図で2～3時間追跡できるほど準定常的な

ものであった．移動性高気圧の先端部付近に発生した

メソスケール（～200㎞）の擾乱に対応するもので，

雲層の中・下層への暖気移流による気層の不安定化と
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2×10－4s－1程度の気流収束によって，SNOW　BAND

群が形成された．

通過するSNOW　BANDは次第に強化され，SNOW

BAND6では，6㎜に達するあられが形成されていた．

SNOW　BAND6の通過時付近には，一時的な下層収

束の強まりと，上層への寒気流入による不安定化があ

り，これがSNOW　BAND6の強化の原因となってい

たと考えられる．

バンド前方から流入し，バンド前面で上昇し，後

面で下降するという平均的な気流構造がほとんど全て

のバンドで見られた．これに対応して，高雲水域もバ

ンド前面に存在し，前面でより雲粒付きの程度の大き

い粒子を降らせることが多かった．

SNOW　BAND5と6は，大雪片と大粒のあられと

対照的な微物理構造を示した．SNOW　BAND5では，

雪雲上層の弱い上昇流域で主に昇華凝結成長で生成さ

れた雪結晶が，降雪粒子とほぼ同程度の大きさの上昇

流域でaccumulationzoneを形成し，付着併合により大

きな雪片を形成していた．一方，SNOW　BAND6は，

その前面に6～7ms一1にも達する上昇流域が存在し，

厚さ2．5㎞，平均0．6gnf3の過冷却雲水が存在した．

そこで活発なあられ形成が行われ，reckculadonによ

って6㎜を越すあられ粒子が形成されていた．雪雲

内の風の鉛直シアは中層にジェットを持った構造とな

っており，上昇流域と降水域が明瞭に分離されていた．

また，降水に伴う大きな運動量を持った下降流が前方

から侵入する一般流との間に強い収束域を形成してい

た．これらが，持続してあられを降らせる雪雲の気流

構造に寄与していたと考えられる．
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8．3　低気圧後面の背の高いバンド状降雪雲＊

8．3．1はじめに

　冬季寒気吹き出し時に日本海上空に出現する，メ

ソスケールに組織化された雪雲の代表的なものは，目

本海寒帯気団収束帯に伴う幅の広い帯状降雪雲と比較

的幅の狭いTモード・Lモードの筋雲（cloudstreets）

である．

　収束雲は，異なる気団変質を受けた2つの気団が

合流する所（収束域）に発生し，背が高く　（5～7

㎞）幅の広い（30㎞以上）SNOW　BANDである．こ

のSNOW　BANDが目本列島に上陸する場所に局所的

な豪雪をもたらすことは良く知られている．Lモード

のSNOW　BANDは最も出現頻度が高い雪雲で，寒気

吹き出しの最盛期または後期に出現することが多い．

北西の季節風に沿った，幅の狭い（30㎞未満）筋状

の雪雲で，一般的にはさほど背は高くなく，雲頂高度

は2㎞（目本海北部）から3．5㎞（日本海中部，南

部）程度である．TモードのSNOW　BANDは北西の

季節風にほぼ直交する方向に伸びた筋雲で，雲頂高度

やバンド幅等は，LモードのSNOW　BANDと大差な

い．

　衛星写真解析によるこれら日本海上のSNOW

BANDの形成に関する研究（Okabayasi，19661Yagiα

認，19851Yagiθ∫α∠，19861Miura，1986）や，数値モデル

を用いた研究（Aasai，19651Nakamura　and　Asai，19851

Nagataαα∠，19861Nagata，19871etc）はいくつかなされ

ているが，観測的研究は数少ない．著者らの知る限り

では，このプロジェクトが実施されるまで，日本海降

雪雲に関して種々の測器を搭載した研究用航空機と複

数のドップラーレーダによる，メソスケールからマイ

クロスケールをカバーする総合的観測研究はなされて

いなかった．

　この節では，研究用航空機及びデュアルドップラ

ーレーダを用いて，観測した低気圧後面の背の高い

SNOW　BANDのメソスケール・マイクロスケール構

造を記述する．このSNOW　BANDは，平均風の風向

（西風）に沿ったLモードのSNOW　BANDで比較的

背も高かった．寒気吹き出し時に見られる背の低い典

型的なLモードのSNOW　BAND（streets）とは異なる

が，低気圧後面に比較的頻繁に出現する雪雲である．

8．3．2では観測体制と使用したデータソースについて，

8．3．3では，天気図・衛星写真・高層観測・ルーチン

レーダデータ等を用いて，このSNOW　BANDが出現

した時の総観場・メソスケール場の特徴を記述する．

8．3．4ではデュアルドップラーレーダ観測による

SNOW　BAND内の気流構造，8．3．5では，航空機観

測による微物理量・熱力学量・気流に関するマイクロ

スケールの構造を記述する．航空機とデュアルドップ

ラーレーダの結果を組み合わせて，SNOW　BANDの

構造と降水機構を8．3．6で議論し，8．3．7で結論をま

とめる．なお，この節の内容は，Muraka血ε1α∠（2003

b）の抄訳をもとにしている．

8．3．2観測体制とデータ

　1993年の観測で用いた測器の配置と，航空機観測

領域を第8．3．1図に示す．種々の観測装置を搭載した

研究用航空機（ワイオミング大学の圃ng　A丘機）を

用いて，雲の微物理・熱力学及び気流構造を測定した．

観測飛行が許可された空域は領域1と領域IIである．

領域1は30㎞×50㎞の平行四辺形で，限られたスペ

ースではあるが，デュアルドップラーレーダの観測域

とオーバーラップしている．一方，領域IIは100㎞

身
。
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第8．3．1図　観測領域周辺の地形と観測機器の配置．等

　値線は海岸線と標高400m，陰影部は1400m以上
　の部分を示す．5本の曲線で囲んだ部分がデュアル

　ドップラーレーダ解析領域，REGIONI，IIは航空機

　観測空域を示す．MRIレーダサイト，NIEDレーダ
　サイトとゾンデ観測サイトの位置も示す．

＊村上正隆：物理気象研究部
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×200㎞の四辺形で，スペースは広いが，デュアル

ドップラーレーダ観測域の外側に位置している．通常

のレーダの観測レンヂは200㎞で，この領域Hをほ

ぼカバーしている．

　この節で取り扱う2つのSNOWBANDは，いずれ

も領域夏で観測されたものである。限られた空域のた

め，10～2伽s｝1で移動するSNOW　BANDの場合，追

跡しながら鉛直断面を観測するだけの充分な時間がな

いこともあった．2つのSNOW　BANDのうち，最初

のケースは領域の制約のため，高度2㎞以下の鉛直

断面観測ができなかった，

　デュアルドップラーレーダ観測は気象研究所の3c膿

ドップラーレーダ（象潟）と防災科学研究所（酒田）

の3cmドップラーレーダで行った．2台のレーダの探

知距離はともに64k凱である．太い破線は，デュアル

ドップラーレーダ観測域で，2台のレーダビームのは

さむ角が300≦θ≦王500の所である．航空機は，気象

研究所レーダサイト及び酒田測候所と交信可能な無線

を装備していた。酒田測候所では，探知距離200km

の通常レーダのCAPPIが7分問隔で入手可能であっ

た。航空機は気象研究所レーダサイト0）オペレータあ

るいは酒田測候所のプロジェクトディレクターによっ

て観測領域内のSNOWBANDへ誘導された．

　1993年冬の観測では航空機・デュアルドップラー

レーダの他に，名古屋大学のHYVIS・レーウィンゾ

ンデ観測（余目）・凝結核・氷晶核観測（酒田海岸）

・秋田大学の地上降雪観測・気象研究所のマイクロ波

放射計観測（酒田）を実施した．

　本節では主に航空機のデータとデュアルドップラ

ーレーダのデータを用いるがその他に，，総観スケール

・メソスケールのデータソースとして，気象庁が提供

している天気図・衛星写真・アメダスデータ・レーダ

合成図等も用いた。

第8．3．2図　1993年1月28田王8時の静止気象衛星の
　赤外画像．
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8．3．3総観スケール・メソスケール場の特徽

　ゆっくり東北東進し，1993年1月27臼夜，臼本列

島を通過した低気圧は，28日2！時には太平洋沿岸を

北東進し急速に発達したもう一つの低気圧と北海道東

部で合体し，その最低中心気圧970hPaを示した．28

目15時頃，それまで観測領域にかかっていた低気圧

に伴う背の高い（雲頂温度一40℃以下）層状性の雲が

東方に移動し，雲層の平均風にほぼ平行な（東西方向

第8・3．3図！993年1月28日21時（β本時間）の地上
　天気図．観測領域を長方形で示す・

の走向をもつ）SNOW　BANDが観測領域に現れ始め

た（第8．3．2図）．その後，28日夜半には典型的な

TモードのSINOW　BANDに，29日明け方には典型的

で活発なLモードのSNOWBANDへと変化した．

　航空機による低気圧後面のSNOW　BANDの観測を

行った時間帯（16～B時）には，第8．3．3図に示す

ように，猛烈に発達した低気圧は北海道東部に位置し，

閉塞していた．低気圧後面に北西から（大陸から）流

入した寒気は東経！400付近では北に傾いた構造をし

ており，850hPaで寒気軸は～38QN，500hPaでは～

400Nに位置していた．下層（850hPa）では，～38QN

を境にして，北側では低気圧北側を回り込んできた西
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第8。3．4図1993年1月28目21時の（a）850hPa，
　（b）700hPa，（c）500hPaの高層天気図．実線と破線

　はそれぞれ高度と気温を示す。

風による暖気移流，南側では大陸からの西風による寒

気移流場となっていた（第3．3．3図）．

第8，3．5図の目本海岸に沿った断面図からも，380

N以北で，気温分布が逆転（北暖・南冷）しており，

上述のことが示されている．観測領域付近の大気の鉛

直構造は，低気圧の北側を回り込んできた下層の比較

的暖かい西風と，低気圧後面に大陸から吹き込んでき

た中・上層の寒冷な南西風によって不安定な成層から

形成され，背の高い（～4．5㎞）対流性降雪雲の発生

に適していた．

8．3．5航空機観測の結果

8．3、5．1　S㎜BA腿D　A

　SNOW　BAND　A1は，第8．3．6図の高度2㎞の

CAPPIにも示すように，幅～5㎞，長さ～30㎞で，

バンドの走向は2600から800で，雲の存在する高度

での平均風に並行であった．SNOW　BAND　A1は，22

ms4で東進（～800）していた．デュアルドップラー

レーダで観測可能な期間（1605，1613，1627，1637）

については，各時刻，各高度のCAPPIを調べたとこ

ろ，レーダの反射強度，気流系に大きな変化はなく，

準定常状態にあった（図は省略）．第8．3．7図に，

1627における高度0．5，1．0，2．0，3．Okmの

CAPPIを示す．エコーの最大強度は15dBZと弱く，

エコー域も北東側に傾いていた（上層でエコーが北東

側に広がっていた）．移動するバンド状降雪雲に相対

的な水平風は，2．0㎞より下方では東からバンド内に

侵入し，2．0㎞以上では北又は北東側へ吹き出してい

た．1612～1628に，研究観測用航空機のポインター

システムを使用して，移動するSNOW　BAND　A1の

同一鉛直断面内をいくつかの高度で水平飛行し測定を

行った．第8．3．8a図は地面に相対的な飛行経路を
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第8．3．6図　1558から15分間隔で表示した仰角1．50

　のレーダ反射強度のPPI．等値線は10dBZから5
　dBZ間隔で20dBZおよび30dBZ以上の部分はそれぞ
　れ薄い陰影部と濃い陰影部で示す．弱く組織化した

　SNOW　BAND　A1とB1を破線で示す．細い矢印は
　それぞれのSNOW　BANDに含まれる対流セルA11
　とB11を示す，太い矢印は対流セルの移動を示す．

示す．SNOW　BAND　A1の走向に直交する方向（100

－1goo）ではなく20Q－2000の断面をとったのは，観

測飛行空域の形の制約による．また，鉛直断面観測中

は，雲頂から高度約2㎞までの6高度でのデータを

得た直後にSNOW　BAND　A1が空域外に出て行った

ため，高度約2㎞以下のデータは取得できなかった．

　第8．3．9図に鉛直断面観測の直前（1545－1601）

に測定した大気の鉛直プロファイルを示す．雲底・雲

頂高度（温度）は，それぞれ，～4．3km（～一33℃）

と～1．4㎞（～一11℃）で，雲頂は逆転層でおさえら

れている．水平風は，下層で～17ms－1の西風・上層

で～26血s－1の南西風になっていた．温度成層は，下

層800mで絶対不安定，下層2500mまでは対流不安定

になっていた．

　第8．3．10図の相当温位分布からも分かるように地

上から持ち上げられた空気塊は4．3～4．5㎞まで到達

する浮力を有し，航空機による観測結果と一致してい
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第8．3．7図　1627の高度0．5，1。0，2。0および3。O　km

　におけるレーダ反射強度とシステムの移動に相対的

　な水平風システムの移動ベクトルをそれぞれのパ
　ネルの左下に表示．

る．また，そのときのCAPEは141Jkg－1と，日本海

上で寒気吹き出し時に見られる高々数10Jkg－1と比べ

るとかなり大きな値になっていた．

　第8．3。11図に，SNOWBANDA1の走向にほぼ直

交する1700－3500鉛直断面内のシステムに相対的な

風のVW成分・雲水量・雲粒の数濃度・2D－Cで測定

した氷晶濃度・2D－Pで測定した降雪粒子濃度を示す．

主要な上昇流はバンドの南側に位置し，北側

（DOWNSHEAR）に傾いている．観測領域の制約か

ら高度2㎞以下のデータはないが，デュアルドップ

ラーレーダ観測の結果やこの鉛直断面観測の前後に観

測した大気の鉛直分布（例えば，第8．3．9図）から，

この上昇流は地上付近では相対的に弱い北よりの成分

を持ち，風速も小さく相当温位の高い下層の空気塊が

東（東北東側）から流入することにより形成され，下

層ではUPSHEARに傾いていたと考えられる．中・

上層では強いシア（相対的に南よりの成分）により，

DOWNSHEAR（北側）に傾いていた．BAND内で観

測された最大上昇流（6秒平均1～500m平均）は～5
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ms－1であった．また，2次的な上昇流は雲の中層・北

側にも見られた．これら2つの上昇流の問は弱い下降

流域となっていた．

　雲水量の分布は，上昇流域とほぼ対応しており，

雲頂付近で最大値1．5gゴ3となっていた．この値は，

断熱凝結量とほぼ一致していた．また，雲粒数濃度は，

最大で300個c血3程度で，高さとともにほとんど変化

しておらず，平均粒径が10即から17即へと増大し

ていた．2D－Cで測定した氷晶はバンドの中央～北側

に分布しており，最大で100個L－1程度であった．2D－

Pで測定した降雪粒子も，氷晶とほぼ同じように分布

していたが，氷晶より少し下方に分布していた．最大

値は～8個L－1程度であった．

　降水コアは，高度4～3㎞付近では，雲水量の多い

領域とほぼ一致しており，降雪粒子は急速に成長した

が，それより下方では，高雲水領域からはずれたため，

その成長速度は減速した．降雪粒子の形は，濃密雲粒

付き結晶或いはあられで，あられの最大径は2㎜程

度と比較的小粒であった．比較的高濃度の降雪粒子域

の雲粒は，20～25蜘付近にピークを持ち，上昇流の

中心部の雲粒の粒径分布と比較すると，平坦な粒径分

布を示しており，Muraka血ε1α∠（1994）の雪雲の

HYVIS観測の結果とも一致している．北側の低濃度

の雲水域は，弱い上昇流・下降流を伴っており，降雪

粒子の荷重によってつぶされつつある部分と考えられ

る．

　雲内で観測された氷晶・降雪粒子の特徴は，全層

を通じて，樹枝状或いは星状結晶がほとんど見られな

かったことである．雲頂付近では，上昇流のすぐ右側

で，角柱・つつみ状結晶の他，200μmの微水滴，～1

㎜のあられが見られた．上昇流の中央或いは左側で

は，あられは見られなかった．降雪粒子は高濃度の雲

水量域で急速に成長し，1～2㎜程度のあられに成長

した．その後は雲水量が小さいため，ゆっくりと成長

していた．
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　1658－1725に研究観測用航空機のポインターシステ

ムを用いて鉛直断面を観測した．SNOW　BAND　B1は，

幅～10㎞，長さ～40㎞であった．その走向はほぼ東

西であったが，時間とともに（海岸に近づくにつれ

て），北西一南東の走向を持つSNOW　BANDが卓越

　　一10　　　　　　　　　　0　　　　　　　　　　10
　　　　　　　D旨STANCE｛km　east》

第8．3．8図　地面に相対的な観測用航空機の航跡と6秒

　平均の水平風（a）と移動するシステムに相対的な航
　跡（b）．
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第8．3。9図　1545－1601に航空機で観測された気温，露

　点温度，風向風速の鉛直分布．
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するようになった．このSNOW　BANDの幅は～10㎞，

長さは～50㎞であった．このように，この時間帯の

レダーエコーは，東西方向と北西一南東方向に伸びる

SNOW　BANDが重畳しており，複雑なパターンを示

した．デュアルドップラーレーダで観測可能な期間に

ついては（1705～1725），今注目しているSNOW

BAND中のセルはレーダ反射因子や気流系にも大き

な変化はなく準定常状態にあった．また，各高度での

CAPPIをよく調べると，中・下層では東西の走向が，

中・上層では北西一南東の走向が卓越していることが

分かる．観測した雪雲B11は最大で30dBZのエコー

強度を維持し，800／20ms－1で移動した．ごの雪雲は，

北側の雪雲より移動速度が大きく，SNOW　BANDの

走向は西北西一東南東へと，時問とともに傾いてきた

（第8．3．6図）．

第8．3．12図に，高度O．8㎞，2．8㎞，4．3㎞にお

けるレーダ反射因子，システムに相対的な風上昇流

・下降流域を示す．最大の反射因子は～30dBZで，セ

ルはほぼ直立していた．下層ではdBZの大きな領域の

すぐ北東側でセルの北側から侵入してくる気流と進行

方向（東）に向う気流系の間に収束域，dBZの大きな

領域の南東側に弱い発散域が存在した．収束・発散場

に対応して上昇・下降流域も存在した．下層では収束

域は北西一南東方向を向いていたが，高度O．8～1．8

㎞では，それにほぼ直交する方向に伸びていた．高

度2．3㎞より上空では，次第にセルの中心付近は発

散場となり，高度3．3㎞以上では全域発散場となっ

た．一方，上昇流は2．3㎞以上ではセル（高ξBZ

域）と一致し，顕著な（0．5ms－1以上）の下降流域は，

高度2．3㎞以上では見られなかった．セルに相対的

な水平風に関しては，1．8～2．8㎞で，強い上昇流を

迂回する流れが顕著で，3．3㎞付近では四方に発散す

る流れが，3．8㎞以上では，北側に吹き出す流れが卓

越していた．

第8．3．13図に，第8．3．12図，中の直線BB曾に沿っ

た断面を示す．これは航空機による鉛直断面観測の位

置にもほぼ対応している，下層ではセルの中心部の北

東側から流入した空気塊が上昇流を形成し，この上昇

流は高度とともに，セル中心とほぼ一致するようにな

っていた．最大上昇流は2．3～2．8㎞付近にあり，6m

s－1程度であった．上層では，北東側に吹き出してい

た．一方，比較的強い下降流（～1．5ms－1）はセル中

心の南西側の高度1．8㎞以下にあり，この下降流が

地表付近で北東方向に広がる気流を形成していた．こ

の気流と北東側から雲の中に流入する気流との間に収

束域を作ることにより，長続きする構造となっていた．

航空機観測から得られた大気の鉛直分布から，雲

頂高度（温度）と雲底高度（温度）はそれぞれ，4．6

㎞（一35℃）L3㎞（一10℃）であった．下層では西

（2650）の風で風速は～22ms－1であった．大気の熱

力学的成層は，下層1㎞に∠θe＝3Kの対流不安定が存

在し，地上から自由対流高度まで持ち上げられた空気

塊は～4．5㎞に到達するだけの浮力を有していた．こ

れは実測された雲頂高度とよく一致していた．CAPE

の値はSNOW　BAND　A1の場合とほぼ同程度で，冬

季目本海上における寒気吹き出し時の典型的な値（数

～数10Jkg『1）より大きかった．

第8．3．14図にSNOW　BAND　B1の走向に直交する

3500－1700鉛直断面を示す．システム（SNOW

BAND）の移動に相対的な風のVW成分を示す．図

から分かるように，収束流は下層でバンドの北側から

入り，強い上昇流を形成してバンド中央を吹き上がっ

ている．この上昇流は，雲頂付近では風のシアによっ

て北側（DOWNSHEAR）に抜けている．上昇流（6

秒平均）の最大値は7ms－1であった．雲水域は，この

上昇流域とほぼ対応しており，雲水量の最大値～0．6

g虹3は雲水域の中心部（上昇流の強い部分）で見いだ

された．雲底高度は航空機からの目視観測で～1．3㎞
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第8．3．11図　第8。3．8図中の線分AA『に沿った鉛直断

　　面図内のシステムに相対的な風v’w成分（a），雲水

　　量（b），雲粒数濃度（c），氷晶数濃度（d）と降水粒子

　　の数濃度（e）．パネル（a）中のラベルAとA智は第

　8．3．7図中の矢印の先端の位置を示す．

と推定された．25即以上の雪粒子の高濃度域（100

個L－1以上）は雲水域の中・上部と良く対応しており，

その両側に低濃度の雪粒子域が分布していた．特に高

濃度（700個L－1）の雪粒子（氷晶）は雲水域の上部で

観測された．0．2㎜以上の雪粒子の高濃度域は，強い

上昇流の両側に分布しており，特に南側で濃度が高く，

地上まで到達していた．高濃度の降雪粒子域に対応し

て下降流が存在したが，特に南側で下降流が強く，下

層で北側から入り込む暖気との間に収束域を形成して

いた．
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第8．3．12図　1711の高度0．8，2．8，4．3kmのレーダ反

　射強度のCAI》PI．システムに相対的な水平風と上昇
　流域（斜線部）と下降流域（点描部）も示す．シス

　テムの移動ベクトルはそれぞれのパネルの左上部に
　表示してある．

上昇流域の相当温位θeは278K以上で，特に下層

では280K以上であった．一方，下降流域のθeは278

K以下であった．相当温位の分布から，高度2～3㎞

の周囲の空気塊が降雪粒子の蒸発によって冷却されな

がら下降してきたと考えられる．温位差（∠θ㏄浮

力）も，雲の全層ぞ平均O．5K最大で1．OK程度雲

内の方が高く，下層では水蒸気密度差（∠g．）も大き

くなっていた．

雲粒の数濃度は大部分の領域で100個cゴ3以下で，

雲頂付近で極大値を示すものの，全体的には高さとと

もに減少していた．一方，雲粒の平均粒径は，雲底付

近で10幽未満，雲頂付近で20幽程度と高さととも

に増大する傾向が見られたが，中層では15～30幽と

大きく変動していた．雲水量は，極大値をもつ雲頂付

近を除くと，雲の中～上層では，ほぼ一定か，高さと

ともにやや減少する傾向がみられた．雲水量の絶対値

は，断熱凝結量よりかなり小さな値を示した．これら
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第8．3．13図　第8．3．12図中の線分BB”に沿った鉛直

　断面内のレーダ反射強度とシステムに相対的な風の

　v雪w成分．ラベルBとB層は第8．3．12図中の矢印の
　先端の位置を示す．

の観測結果は，雲粒が，降雪粒子の血血g成長に費

やされていることを示唆している．

氷晶・雪粒子の結晶形は，雲頂付近では角柱状結

晶と結晶形が判別できない濃密雲粒付結晶が大半をし

めていた．雲全層であられ粒子と濃密雲粒付結晶が卓

越したが，高度2㎞以下では，雲粒付の立体樹枝状

結晶も観測された．これは特にバンドの北側で多くみ

られ，南側ではあられが卓越していた．

8．3．6考察

8．3．6．1降水能率

雲頂付近に雲粒の併合成長によって形成された霧

雨滴（血1e　drops）が若干見られたが，SNOW

BAND　A1，B1ともに，本質的には雪粒子の雲粒捕捉

成長が主な降水形成機構であった．両SNOW　BAND

はともに，レーダ観測領域内では準定常状態にあり

（SNOWBAND　A1は若干，衰退気味ではあったが），

比較的長続きした．この2つのバンド状降雪雲はほぼ

同じ領域に出現し，観測された時刻も，1時間程度の

ずれしかなかったにもかかわらず，SNOW　BAND　A1

は降水能率が低く，レーダ反射因子も最大で～15dBZ

であったのに対して，SNOW　BAND　B1は降水効能率

が良く，・レーダ反射強度も最大～30dBZに到した．第

8．3．15図の模式図に示すようにSNOW　BAND　A1で

は強い上昇流（～5ms－1）によって生成された雲水域
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とあられの芽或いはあられ粒子の落下する場所がずれ

ており，あられ粒子が効率よく雲水を消費して成長す

ることが出来なかった．このため，あられ粒子は，最

大でも～2㎜までしか成長しなかったと考えられる．

　一方，SNOW　BAND　B1では，あられ粒子が，強い

上昇流（～6ms皿1）で生成された雲水域を落下し，過

冷却雲粒を捕捉して効率良く成長した．SNOW

BAND　Bl内では5～6㎜に成長したあられ粒子が観

測された．あられ粒子が5～6㎜まで成長したもう一

つの理由として，あられ粒子（あるいはあられの芽〉

の上昇流域への再進入（recircula怠on）が重要であった

と考えられる．．雲底付近の上昇流域（＞5ms－1）にミ

リサイズのあられ粒子が多数観測されており，これら

の粒子が再び上昇流域（高雲水量域）で成長を続ける

ことによって5～6㎜のあられ粒子が形成されると考

えられる．雲底付近の過冷却雲粒中で発生した氷晶が，

平均上昇流5ms－1，平均雲水量2gnf3の上昇流中で成

長したと考える（観測値と比較すると，2gnf3は2～3

倍過大な見積もり）．Takahashi＆Fu㎞ta（1988）の鉛

直風洞を用いた過冷却雲粒共存下での雪粒子の成長実

験の結果によれば，一10℃前後で発生した等方形結晶

（角柱または，厚角板；彼らの実験結果によると，最

もあられになり易い結晶形）は，10分間で最大でも

～0．3㎜の濃密雲粒付結晶にしか成長しない．このと

きの落下速度は～鉤cms－1で，氷晶発生から10分間

の空気に相対的な落下距離は～100mと無視できるほ

ど小さい．従って，雲底から雲頂付近までの1回の上

昇（高度差～3000m・所要時問10分）では，強い上

昇流とバランスするほどの大きな落下速度を持つあら

れ粒子にまで成長することは期待できない．

　SNOW　BAND　B1の方が，上昇流によって生成され

た過冷却雲粒を効率よく消費してあられ粒子が成長し

ていることは，上昇流域の雲粒数濃度，雲水量の鉛直

分布にも顕著に反映されている．SNOW　BAND　A1で

はあられ粒子が効率よく雲粒を捕捉していないため，

雲粒数濃度は高さとともに顕著な減少を示さず，雲頂

付近の雲水量も断熱凝結量に近い値となっている．一

方，SNOW　BAND　B1では，雲粒数濃度は高さととも

に減少し，最大雲水量も断熱凝結量よりかなり小さい

値となっている．

　このような降水能率（機構）の違いは，主に風の

鉛直シアによってもたらされていたと考えられる．

SNOW　BAND　A1では，下層に17m　s－1の西風，中

層～3㎞で西南西の風26ms－1，上層で26ms－1の南西

風となっており，雲層に強いシアが存在した．この強

いシアは，中・上層の上昇流域を北側
（DOWNSHEAR）に大きく傾かせ，上昇流域で形成

したあられの芽や小粒のあられ粒子を上昇流域（雲水

域）の北側に吹き飛ばし，さらなる生成を妨げていた．

　一方，SNOW　BAND　B1では，中層の寒冷な西南西

風の層が上下方向に広がり，強い南西風は消え，下層

にも1～2℃低い21ms－1の西風が入っていた．結果的

にシアが弱まり，中層に少し大きめの風速をもつジェ

ットのような形をしたシアを形成し，少しUPSHEAR

禰

　　　　　　　　　　△
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　く
　　　　　　　　　　△　　　　　　　　　　　　　1
　　　　　　　　　　△　　　　　　　　　　△一
　　　　　　　’　COLD　　　、　　　　　　　　　　　　　　CO」D
　　　　　　㍉、、、△N、ノ　　　ムハ

　　S　　　　　　　　　　賛　　　　　　S　　　　　　　　　　縄

　　　　S層OW　BA麗DAI　　　　　　　　　　S魏OW　BA短D田

第8．3．15図　SNOW　BAND　AlとB1に含まれる対流セル内における降水メカニズムを示す概念

　図．Oと△はそれぞれあられのエンブリオとあられ粒子を示す．
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に傾いた上昇流域を形成した．上昇流中で成長したあ

られの芽や小粒のあられ粒子は上昇流コアの近傍の高

雲水量域を落下しながら成長を続け，その一部が再び

上昇流に入り，さらなる成長をすることを可能にして

いた．

　SNOW　BAND　B1の場合，降水粒子の荷重によって，

高度2～3㎞から雲の周囲の乾燥した（θeの低い）空

気塊が引き下ろされ，上昇流の南側に主要な下降流が

形成されていた．下降流中で降水粒子が昇華蒸発する

ことにより冷却され，地表付近にコールドドームを形

成した．このコールドドームから広がる冷気流と北側

から侵入する暖気流との問に収束場を形成し，長続き

する循環となっていた．SNOWBANDA1の場合，高

度2㎞以下は観測されていないが，デュアルドップ

ラーレーダ観測やSNOW　BAND　A1の鉛直断面観測

前後に行った周囲のSOUNDING等から，地表付近の

コールドドームがSNOW　BAND　B1ほど顕著でない

こと，従ってコールドドームから流れ出す冷気と北側

から侵入する暖気の間の収束が少し弱いこと，コール

ドドームと下層の上昇流が東西に少しずつずれている

ことを除くと，下層ではSNOW　BAND　B1の気流構

造に類似していたと推測される．

8．3．7まとめ

　低気圧後面に出現した2つの比較的背の高い（～

4．5㎞）バンド状降雪雲を，各種観測機器を装備した

航空機とデュアルドップラーレーダを用いて目本海上

で観測した．2つのバンド状降雪雲は北海道東部（観

測領域の北東約600㎞）に中心をもつ低気圧（中心示

度970hPa）の北側を回り込んできた下層の比較的暖

かい西風と，大陸から低気圧後面に吹き込んできた中，

上層の寒冷な西南西風によって形成された不安定成層

中に発達したものでSNOW　BAND　A1は1993年1月

28日16：00頃，SNOW　BAND　Blは17：00頃に観測

された．

　レーダ観測の結果から，両SNOW　BANDとも準定

常状態にあり比較的長続きしたが，レーダ反射因子は

BAND　A1が15dBZであったのに対して，BAND　Bl

は30dBZを示し，その発達に大きな差があることが

示された．

　航空機観測の結果から，両SNOW　BANDとも雪粒

子の雲粒捕捉成長が主な降水形成機構であることが示

された．また，風の鉛直シアは降水能率に大きな影響

を及ぼしていたことも強く示唆された．BAND　A1で

は，シアが強すぎたため，雲の中，上部で上昇流域が

DOWNS肥ARに傾いており，上昇流中で発生した氷

粒子（降水粒子の芽）は，雲上部で北側
（DOWNS肥AR）へ吹き飛ばされ，高濃度の過冷却

雲水域（上昇流の近傍）を落下しないため，2～3㎜

のあられ粒子にしか成長しなかった．一方，BAND

B1では，上昇流が下層でUPS肥ARに傾き，中・上

層でもほぼ直立していたため，上昇流中で発生した降

水粒子の芽は高濃度の過冷却雲水域を落下しながら，

雲粒捕捉により効率的に成長することに加えて，それ

らのあられ粒子の一部分がRec丘culationすることによ

り5～6㎜のあられ粒子を形成した．

　両ケースとも，2D－Cプローブで測定した高濃度の

氷晶は雲の中でも過冷却雲水域に存在し，雲粒凍結が

氷晶発生の有力なメカニズムであることを示唆した．

また，極端に高濃度（500個L－1以上〉の氷晶は，

BAND　B1の比較的高濃度のあられ粒子の存在する領

域で見出され，あられ粒子と雲粒付き雪粒子間の衝突

による2次氷晶発生の可能性が示唆された．

　　　　　　　　参考文献

Asai，T，1965：A　numerical　study　of　the　ahmass

transfbmation　over　the　Japan　Sea　in　winterヱ惚陀oπ

Soo如αn，43，1－15．

Miura，Y，1986：Aspect　ratios　of　longitudinal　rolls　and

　convection　cells　observe（1（1urhlg　col（l　a廿outbreaks．Jl

ノ望〃nos．So表，43，26－39．

Murakami，M．，T。Matsuo，H，M楓mo　and　Y　Yamada，

　1994：Mesoscale　and血croscale　structure　of　snow

　clouds　over　the　Sea　ofJapa皿．Part　I：Evolutions　ofshort－

　lived　convective　snow　clouds．ヱM窃εoκSoo。」＠αn，72，

　671－694．

一一一一，Y　Yamada，T．Matsuo，K　Iwanami，J．D．Marwitz

　an（l　G　Gordon，2003：The　precipitation　process　ill

　convective　cells　embe（1ded　in　deep　snow　bands　overthe

　Sea　ofJapan．Jlハ4窃εoπSoo．」ゆαn，81，515－531．

Nagata，M，1987：0n　the　structure　ofa　convergent　cloud

　bandovertheJapanSeainwinter：Aprediction

　exper㎞ent．Jlノ晩‘εo濯Sooノゆαn，65，871－883．

一一一，M．Ikawa，S．Ybshizumi　and　T　Ybshida，1986：0n

一150一



気象研究所技術報告第48号　2005

thefbmαU・n・fac・nvergentcl・udb㎜d・vertheJap㎝

　　Sea　in　winter：Numerical　expe血ents．ノ1惚孟εoπSoo．

　　。ノゆαn，64，841－855．

Nalkamura，KandTAsai，1985：Ammericalexpehment

　　of　aj㎞nass　transfbmation　processes　over　wa㎜er　sea．

　　Part　II：Ihteractionbetween　sma11－scale　convections　and

　　large－scale　flow。」〔惚∫εoπSoc　J勿αn，63，805－827．

Okabayashi，T，1969：Photograph　of　heavy　snowf田l　on

　　Japan　Sea　side　on　Jan．2，1969，taken　by　ESSA．乃n窺，

　　16，79－80（血Japanese）．

Takahashi　T，an（1N。Fukuta，1988：Supercoole（1clou（l

　　t皿mel　studies　on　the　growth　o：f　snow　crystals　between

　　一4㎝d－200C．刀吻ε・沢S・・．抑αn，66，841－855．

Yagi，S．，1985：Large　scale　snow　clouds　with　roll　axes

　　rou蜘y　perpendicular　to　the　direction　of』winter

　　monsoon　b皿st二〇bservational　studies　of　convective

　　clou（1roll　axes　and　some　theoretical　consideration．

　　7診n肋’，32，175－187（hl　Japanese）．

一一一一一，T。Muramatsu，T．Uchiyama　and　N．Kurokawa，

　　1986：“Convergent　ban（1cloud”　and　“Cu－Cb　l血e”

　　over　Japan　Sea幽cte（l　by　topographic　fba血es血血e

　　coast　of廿1e　Asian　cont血ent。乃n窺，33，453－465　（血

　　Japanese）．
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8．4　筋状降雪雲＊

8．4．1　はじめに

衛星写真によって，冬季寒気吹き出し時に種々の

形態のバンド状降雪雲が出現することが明らかになっ

た．その中でも，代表的なものは，雲層の平均風向に

ほぼ平行なLモードの筋状降雪雲，平均風向にほぼ

直交するTモードの筋状降雪雲，それと2つの性質

の異なる気団が合流するところに形成される収束雲で

ある．

LモードとTモードの筋状降雪雲についてはAsai

（1972）が乾燥対流に関する線型理論から雲層シアベ

クトルに平行なロール状対流が発達し易いことを指摘

した．その後，八木等（1985）が，衛星写真と高層観

測データから，冬季目本海上に発生する筋状降雪雲に

もAsai（1972）の指摘した関係が成り立っていること

を報告している．

　Lモードの筋状降雪雲のアスペクト比については，

Miura（1986）が衛星写真の雲画像を解析して乾燥対流

の理論よりはるかに水平方向に扁平な構造であること

を報告している．

　筋状降雪雲内の対流活動は乾燥対流ではなく，水

物質の相変化によって放出される潜熱や降水粒子の荷

重が対流活動に大きな影響を及ぼしていると考えられ

る．これらの効果も降雪雲の対流形態を決定するメカ

ニズムを解明する際に考慮されなければならない．

　一方，背の低い筋状降雪雲は，その出現頻度が大

きいことと，比較的雲頂温度が高く雲内氷晶濃度が低

いことから，自然の状態では降水能率が悪いと考えら

れ，種まきによる人工調節の可能性が高い雲であると

考えられる．しかし，これまで背の低い筋状降雪雲内

の微物理構造と気流構造を同時に観測した例はなかっ

た．

　この節では，1993年1月29目の航空機とデュアル

ドップラーレーダによる観測結果に基づいて，背の低

い筋状降雪雲内部の微物理構造と気流構造について記

述する．

⑳

擁

⑱、
ノ、

703～頻

7020

彿

・7020

o凶

瓢覗繭

1000

0900JST29JAN．1993

8．4．2総観場

背の低い筋雲の航空機観測を実施した時刻より2～

3時間前の1993年L月29目09時の地上天気図を第

8．4．1図に示す．中心気圧が970hPaの非常に発達し

第8。4．！図！993年1月29目09時（目本時間）の地
　上天気図．観測領域を長方形で示す．

た低気圧が北海道東部にあり，観測域付近では等圧線

が北西一南東方向に傾き，等圧線の間隔も混んでいた．

850，700，500hPaの高層天気図（第8．4．2a，b，c

図）を見ると，風向に沿った気温匂配は比較的小さく，

この段階では寒気移流が弱まっていたことを示してい

る．700hPa高度で少し寒気移流が見られる程度であ

る．気温分布で特徴的なことは，南冷北暖と通常とは

逆の分布になっていることである．これは，北海道東

部に位置する発達した低気圧の北側をまわり込む太平

洋起源の暖湿な空気塊により形成されたものである．

低気圧後面の目本海上に広がった雲を静止気象衛

星可視画像（第8．4．3図）で見ると，寒気吹き出しに

伴う雲は大陸東岸から約300㎞離れた所で発生して

おり，寒気吹き出しが弱かったことを示している．ま

た，雪雲の筋状の構造もさほど顕著ではなく，層積雲

に近い外見をしている．

気温，湿度，風の鉛直分布を見ると，770hPa付近

に強い逆転層があり，対流を抑えている．それより上

空では，高気圧性の沈降により大気は非常に乾燥して

いる．これから，平均的な雲頂高度（温度）は～2．5

㎞（～一15℃），雲底高度（温度）は～LO㎞（～一7

℃）と推定される．相当温位の分布から下層に対流不

安定が存在したことが分かる．雲層の上部で風速が減

少しているが，風は全層で西北西の風である．雲層内

の弱いシアベクトルは西北西方向で，通常と逆方向

（1800向きが違う）である（第8．4．4図）．これは上

＊村上正隆：物理気象研究部
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第8．4．4図　難22－U40に航空機で観測された気温，露

　点温度，風向風速の鉛直分布．

述した南冷北暖の温度分布を反映したものである．

8．4．3観測体制

　背の低い筋雲の観測は，ワイオミング大学の雲観

測用航空機キングエアーと，2台のドップラーレーダ

を用いて，観測領域1内（第8．3．1図）で実施した．

玉台は象潟に設置した気象研究所のレーダで，もう1

台は酒田に設置した防災科学技術研究所のレーダであ

る．その他に，酒田では，気象研究所のマイクロ波放

射計による鉛直積分雲水量観測，名古屋大学水圏科学

研究所によるHYVIS，レーウィンゾンデ観測，秋田

大学による地上降雪粒子観測が実施された．
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第8．4．6図　第8．4．5a図中の線分AA窟に沿った鉛直断

　面内のレーダ反射強度とシステムに相対的な風のv蜜

　w成分．ラベルAとA響は第8．4．5a図中のラベル
　AとAサの位置を示す。

　本節では上述のデータの他に，気象庁が提供する

地上・高層天気図，衛星写真，高層観測，アメダスデ

ータ等を使用した．

8．4．4　観測結果

　王993年王月29臼明け方には，発達したLモードの

バンド状降雪雲が形成されたが，航空機観測を実施し

た11～13時までには背の低いLモードの筋状降雪雲

に変化した，

　本節では，航空機とデュアルドップラーレーダの

同時観測を行った3ケースについて，その内部構造を

記述する．いずれのケースも，レーダエコー上では筋

雲を構成するセル構造がはっきりとした，‘‘ゆるやか

に組織化されだ’Lモードの筋雲であった（第8．4。5

図）．

　ケース1（n時48分）とケース2（12時17分）

の筋雲の走向は，雲層内の平均風向から30。～40。右

にずれていたが，ケース3（12時46分）の筋雲は平

均風向にほぼ平行な走向であった．航空機観測の時間

帯では，走向が300～40。右にずれた筋雲が卓越モー

ドで，時々ケース3のような平均風向に平行な筋雲も

見られた．

8．4．4．璽ケース壌

　11時48分にデュアルドップラーレーダ観測により

得られた筋雲に関して，走向に直交する鉛直断面内に

おける，システムに相対的な気流と反射因子の分布を

第8．4．6図に示す．エコー頂高度は2．3㎞で，セル

の幅は約5㎞であった．若干上昇流コアが降水コア

（反射因子コア）より右側に位置しているが，ほぼ両
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第8．4．7図　第8。4．5a図中の線分AA，に沿った鉛直断

　　面図内のシステムに相対的な風のv’w成分（a），雲
　　水量（b），雲粒数濃度（c），氷晶数濃度（d）と降水粒

　　子の数濃度（e）．パネル（a）中のラベルAとA’は第

　　8．4．5a図中のラベルAとA『の位置を示す．

者は一致していた．下層で左側からの流入がある点を

のぞくとほぼ左右対称な構造になっている．エコー域

が小さいため，平滑化と境界の影響で上昇流が小さめ

になっていることとセルの両側に大きめの下降流が出

ていることを除くと，定性的には雲内の気流系を良く

表現しているものと思われる．

　航空機によって11時47分から11時59分に観測

された筋雲の走向にほぼ直交する断面内（40。～2200

鉛直断面）のシステムに相対的な風，雲水量，2D－C
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第8．4．9図1224の高度O．8，1．3，1．8および2．3km

　におけるレーダ反射強度とシステムの移動に相対的
　な水平風システムの移動ベクトルをそれぞれのパ
　ネルの左下に表示．

　　　扁31．5

で測定された25μm以上の粒子数濃度（氷晶数濃度），

2D－Pで測定された200μm以上の粒子数濃度（降雪粒

子数濃度），FSSPで測定された雲粒数濃度を第

8．4．7a～e図に示す．第8．生7a図から，上昇流域

は直立しており，高度2㎞付近に3～4ms－1の最大上

昇流（6秒平均）が存在していることが分かる．下層

では左側から流入する気流が顕著であるが，2㎞以上

では左右対称に発散する気流構造となっている．上昇

流コアの両側，特に下層に1ms－1程度の下降流が見ら

れる。上昇流域に対応して雲水域が存在し，雲頂・雲

底高度はそれぞれ2．7㎞，0。9㎞であった．雲水量の

最大値はL5gゴ3で，雲の上部に存在した．また，上

昇流コア中での雲粒数濃度の変化が小さいことが分か

る．氷晶と降雪粒子は，ほぼ同様に分布していた．上

昇流域で数濃度が低く，その両側と上部で高くなって

おり，左右対称の分布をしていた．氷晶濃度の最大値

は20～30個L－1，降雪粒子の最大値は2～3個L－1であ

った．

8．4．4．2　ケース2

　12時17分のデュアルドップラーレーダ観測から得

られた筋雲の走向にほぼ直交する鉛直断面内のレーダ

エコー反射因子とシステムに相対的な気流のVW成

分を第8．4．8図に示す．エコー域は直立しておりエコ

ー強度はセル全域で2灰BZ以上（最大で27ヒBZ）で，

エコー頂高度は2．8㎞程度であった．上昇流域はエ

コー域の中央に位置し，上昇流の最大値は3ms－1程度

であった．鉛直断面内の気流系は，下層の左側からの

流入を除くとほぼ左右対称で，L3㎞以下で水平収束，

L3㎞以上で発散が見られる．

　第8．4．9図にO．8，1．3，1．8，2．3㎞高度における

レーダ反射因子とシステムに相対的な水平風を示す．

下層では気流がエコーセルの中心に向かって収束，

1．8㎞以上ではエコーセルの中心から周囲に向かって

発散しており，エコーセルの中心に対してほぼ対称的

な構造をしていた．

　12時08分から12時24分に実施した航空機観測か

ら得られた筋雲の走向にほぼ直交する400～220Q鉛直

断面内のシステムに相対的な風のVW成分，雲水量，

雲粒数濃度，氷晶数濃度，降雪粒子数濃度を第

8．4．10a～e図に示す．下層で左側（南西側）からの

流入を除くと，ほぼ左右対称な気流構造をしており，

高度2㎞付近で上昇流は最大（3～4msつとなって

いる．雲上部での左右対称な発散流が顕著である．主

要な上昇流域の両側に弱い下降流域が存在する．それ
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より外側の左右両端にも弱い上昇流域が存在している．

これら上昇流域に対応して，雲水域が分布しており，

中央の雲水域では最大O．7～O．8gゴ3の雲水量を含ん

でいる．雲粒数濃度の最大値は300個c妊3程度で，高

度とともに雲粒数濃度の最大値は300個cnf3程度で高

度とともに減少する傾向があった．氷晶の高濃度域は，

中央の主要な上昇流域の上部と両側に分布し，上昇流

域の中・下部は一般的には低濃度域となっている．し

かし，部分的には雲底下に高濃度（3個L－1以上）の
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第8。4．11図　第8．4．10e図中のA1～C3地点で観測さ

　れた2D－Pイメージ．

領域も見られる．降雪粒子の分布は氷晶の分布とほぼ

同様である．左右両端の弱い上昇流域では，上昇流域，

雲水域，氷晶域，降雪粒子域がほぼ重なっている．

中央の上昇流コアの中心付近とその両側の3高度

（第8．4．10e図にA1～C3の記号で示した地点）にお

ける2D－Pイメージを第8．4．11図に示す．これからも

分かるように上昇流コア中では粒子の数濃度は低いが，

大粒（5～6㎜）のあられ粒子が存在し，反射因子コ

アと上昇流コアが一致するというレーダ観測の結果と

矛盾しない．

8．4．4．3　ケース3

12時39分にデュアルドップラーレーダで観測され

た，筋雲の走向にほぼ直交する鉛直断面内のレーダエ
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第8．4．12図　第8．4．5c図中の線分CC璽に沿った鉛直

　断面内のレーダ反射強度とシステムに相対的な風の

　v，w成分．ラベルCとC蜜は第8．4．5c図中のラベル

　CとC，の位置を示す，

コーと，システムに相対的な気流のVW成分を第

8．4。12図に示す．エコーの中央部を見ると，上昇流

コアと反射因子コアがほぼ一致しており，気流系も左

右対称となっている．両側のエコーから発生した下降

流が，注目している中央のエコーセルの下層に収束域

を形成していることが示される．

12時30分から12時49分の航空機観測によって得

られた，筋雲の走向に直交する鉛直断面内のシステム

に相対的な風のVW成分，雲水量，雲粒数濃度，氷

晶数濃度，降雪粒子数濃度を第8．生13図に示す．上

昇流域は直立し，ほぼ左右対称な気流構造であった．

上昇流の最大値は2～3ms－1で，高度2㎞付近に存在

した．両隣に4～5㎞間隔で弱い上昇流域が存在し，

上昇流域の間では弱い下降流が存在した。雲水域は上

昇流域と対応しており，雲水量の最大値は0．6～0．7g

ゴ3で雲の上部に存在した．氷晶数濃度は中央の上昇

流域の上部と両側で高くなっており，上昇流の中・下

部では低くなっていた．このような分布は1降雪粒子

についても同様であった．氷晶数濃度は上昇流コアの

両側で数個L－1，降雪粒子は1個L－1程度であった．雲

粒数濃度の最大値は300個c虹3程度で，高度の増加と

ともに若干減少する傾向があった．

8．4．5考察

8．4．5．1筋状降雪雲の走向

ケース1，2では筋状降雪雲の走向は，雲層の平均

風向から右に300～40Qずれていたが，ケース3では

平均風向とほぼ一致していた．航空機観測を実施した

時間帯には，700hPaより下層では北海道東部で非常

に発達した低気圧の循環の影響を強く受けて観測域付
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第8．4．13図　第8．4．5c図中の線分CC7に沿った鉛直
　　断面図内のシステムに相対的な風のv璽w成分（a），

　　雲水量（b），雲粒数濃度（c），氷晶数濃度（d）と降水

　　粒子の数濃度（e）．パネル（a）中のラベルCとC’は

　　第8．4．5c図中のラベルCとC’の位置を示す．

（e》

．0
　0．1

0．3

1．0
1．0

1～40

51

近は南冷北暖の気温分布になっていた．この特殊な下

層の熱力学的構造が時間とともに解消されつつあった。

　ケース1，2では雲層でのシアベクトルは温度風

の関係から，筋状降雪雲の走向にほぼ平行で逆向き

（3100），ベクトルの絶対値は～3ms－1と小さかった

（第8．4．14図）．Asai（1972）の線型理論や，八木等

（1985）の解析から，典型的なLモード・Tモードの

筋雲の走向とシアベクトルの関係が論じられ，両者が

良く一致することが示されているが，著者の知る限り

逆方向（1800ずれる）の例についての報告はない．
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第8．4．14図　1122－1201，1208－1230，1229－1257に航空機観測から得られたSNOW　BAND周辺の

　ホドグラフ．

300

270

一方，ケース3の場合のシアベクトルは，ケース1，

2と較べると，その絶対値もさらに小さくなり，方向

も西（280。）に変化していた．この例は，雲層の平均

風向に平行な走向を持つ典型的なLモードの筋状降

雪雲といえる．

　ケース1，2のように平均風向から30。～40。ずれる

例は，五大湖の影響で形成された雪雲について報告さ

れている（Keny，1982）が，筋雲の走向とシアベクト

ルの方向が一致しない場合もあり，そのメカニズムは

現在のところ良く分かっていない．

8．4．5．2　対流セルの軸比

　レーダエコーを見る限り，3ケースとも筋雲の問隔

は10～20㎞で，対流の深さが2．5～3．0㎞であるか

ら，軸比は4：1～8：1となり，Miura（1986）の結果

とほぼ一致する．しかし，航空機観測から求めた上昇

流または雲水量の鉛直断面図では，4～6㎞間隔で対

流セルが埋め込まれており，このような対流に着目す

ると軸比は1：L5～1：2となる．

　一本一本の筋状降雪雲は，2次元的なロール状でも

なく，セルが一列に規則正しく並んだような単純な構

造でもなかった．一本の筋状降雪雲は，不規則に配置

された多数の対流セルで構成されていた．

8．4．5．3　あられ形成とリサーキュレーション

　雲層1～L5㎞，6秒平均の最大上昇流が3～4ms－1

の雪雲から4～5㎜のあられ粒子が生成されているこ

とが示された．上昇流中で氷化・成長した小粒のあら

れ粒子（あられの芽）や雲粒付結晶の大部分は，雲の

上部で発散流により上昇流コアの周囲に輸送され，そ

こで数濃度が最大となっていた．これらの粒子の一部

分は，雲底付近で再度上昇流コアに取り込まれ，更に

成長を続け，4～5㎜のあられ粒子にまで成長してい

る．このように，雲層が浅いにもかかわらず，大粒の

あられ粒子が生成されるのには，あられ粒子や雲粒付

結晶のリサーキュレーションが重要な働きをしている

と考えられる．このような浅い雪雲の上昇流中で，1

回の上昇・下降中に成長するあられ粒子は高々1～2

㎜までしか達しないことが，Matsuoθ∫α∠（1994）によ

って詳細な雲の微物理過程を組み込んだ1次元モデル

の結果から示されている。

8．4．6まとめ

　1993年1月29日に，発達した低気圧後面の気圧傾

度の強い場に出現した背の低い筋雲を，航空機・デュ

アルドップラーレーダ等を用いて観測した．

　航空機観測の時間帯（10時～13時）には，走向が

平均風向から右に300～400ずれた筋状降雪雲（卓越

モード）と，平均風向にほぼ平行な筋状降雪雲が出現

した．航空機とデュアルドップラーレーダを用いて，

平均風向から右に30Q～40Qずれた走向を持つ筋状降

雪雲を2例，（ケース1，2）と平均風向に平行な筋状

降雪雲1例（ケース3）の内部構造を測定した．

　ケース1，2では，移動する雲に相対的な気流系を

見ると，上昇流域は直立しており，下層の左側（南西

側）から流入する気流を除くと，ほぼ左右対称となっ

ていた．一方，ケース3では，上昇流は直立しており，

下層も含めて左右対称な気流系となっていた．3ケー
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スとも，6秒平均の最大上昇流は3～4ms－1で，高度2

㎞付近に存在し，それより上方では上昇流は弱まり，

水平発散が見られた．

筋雲の走向はケース1，2，3ともに，雲層内のシ

アベクトル（いずれの場合もその絶対値は小さいが）

にほぼ平行であることが示された．また，レーダエコ

ーに基づいて求めた対流セルの軸比は1：4～1：8と

なり従来の研究結果と一致したが，航空機観測に基づ

く対流セルの軸比は1：1．5～1：2と小さな値となっ

ていることが分かった．

上昇流域（コア）では氷晶，降雪粒子の数濃度は

低いが，5～6㎜の大粒のあられが存在し，上昇流域

と高dBZ域が対応するというデュアルドップラーレー

ダ観測の結果と一致した．また，上昇流コアの雲底付

近に落下速度の大きさが上昇流の大きさより小さな降

雪粒子が多数存在した．これらの観測事実は，降雪粒

子のリサーキュレーションが浅い雪雲の中で大粒のあ

られ形成に重要な役割を果たしていることを強く示唆

した。

　　　　　　参考文献
Asai，T．，1972：Themahnstab丑ity　ofa　shear　flow　tufning

廿1e（h●ection　wi血hei頭t　J：ノレ愈陀〇五Soc　Jゆαn，50，525－

532．

KelヱR，D。，1982：Asingle．Dopplerra（larstu（1yof

holizontal－rol　convection　in　a　lake－e飾ct　snow　sto㎜．ヱ

ノ歪1n70s。So孟　39　1521－1531．
　　　，　　　，
Miura，Y，1986二Aspect　ratios　of　Iongitudinal　rolls　and

convection　cells　observe（i（lu血g　cold　a丘outbreaks．Jl

！4∫〃70s．So瓦　43　26－39．

　　　）　　　，
Matsuo，T，H。M凱mo，M．Murakami　and　Y『Yamada，

1994：Requisites　of　graupel　fb㎜ation　over　the　Sea　o：f

Japan．ノ≦〃nos。Rθs．，32，55－74．

Yagi，S．，1985：Large　scale　snow　clouds　with　roll　axes

roughly　perpen（licular　to　the　direction　o：f　winter

monsoon　burst：Observational　stu（lies　of　convective

cloud　roll　axes　and　some　theoretical　consi（leration．

Z診nんi，32，175－187（hl　Japanese）．
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第9章　日本海降雪1の数値シミュレーション

9．1混合層発達と降冒雲形成（2－Dシミユレーシ

　ョン）＊

9．1．1はじめに

冬期，ユーラシア大陸から寒気が吹き出す時，寒

気は暖かい海面から大量の熱と水蒸気を得ながら，目

本海を横断する．熱と水蒸気は対流運動で鉛直方向に

輸送され，逆転層に抑えられた混合層が風下側で発達

する．混合層内では，対流性降雪雲が形成され，海上

海岸に降水をもたらす．さらに，気団は目本列島の山

々を強制上昇し，さらなるの凝結と降水をもたらす．

Asai（1965），AsaiandNakam皿a（1978），Nakamuraand

Asai（1985）は，日本海上の混合層の発達についての

数値シミュレーションを行った．しかし，Asai（1965）

は，微物理過程を考慮しない1次元モデルを使用した．

AsaiandNakam皿a（1978），Nakam皿aandAsai（1985）は，

凝結過程を考慮したが降水は考慮しない2次元モデル

を使用した．

　Ikawaε∫砿（1987，1991）は，サイクリックな側面境

界条件を仮定して2次元および3次元モデルを用い，

数値シミュレーションを行った．個々のモデルでは領

域が限られており，積分時間が短いために，混合層の

発達を直接シミュレーションすることができない．そ

こで，日本近海の混合層中で得られたゾンデ観測の結

果を初期値として，暖かい気塊または冷たい気塊を用

いて対流を開始した．

　著者の知る限りでは，これまで目本海上の混合層

の発達と，対流性雪雲の形成の両方を扱った研究はほ

とんど行われていない．本節では，雲の微物理パラメ

タリゼーション（Murakami，1990）と，Monin－

Obu㎞ovの相似則に基づく接地境界層のパラメタリゼ

ーションを組み込んだ2次元力学モデル（Clark，1977）

を使用して，これらを調べた．計算は2つのケースに

ついて行った．1つ目のケースは，Murakamiθ1砿

（1994a）・に述べた集中観測期間中の，1989年2月2～

4目の穏やかな寒気吹き出しに伴って出現した雪雲で

ある．したがって，対流性降雪雲の微物理学的データ

を，モデルの結果と比較することができる．2つ目の

ケースは1990年1月24～26日の非常に強い寒気吹き

出しに伴って出現した雪雲である．

　2つの例を比較することで，混合層の発達と雪雲

の形成に対する寒気吹き出しの強さの影響を調べた．

本節は次のように構成されている．モデルと実験

設定は9．L2で述べる．9．1．3と9．1．4では，1989年，

1990年のケースのシミュレーション結果を示す．

9．1．5では，おもに1989年のケースについて，観測

結果とモデルの結果の比較について述べる．9．L6で

は，結論を述べる．なお，この節の内容はMurakami

εごα乙（1994b）の抄訳をもとにしている．

9．1．2モデルの説明と実験のセツトアツプ

9．1．2．1　基本モデル

本節で用いたモデルは，Clark（1977），qark　and

Farley（1984》Clark　and　Ha11（1991）で記述されている

力学モデルに，改良した微物理パラメタリゼーション

と接地境界層のパラメタリゼーション（Muraka㎡，

1990）を加えたもので，その2次元バージョンである．

モデルでは，地形に沿った座標系上で，非静力学，非

弾性流体力学方程式に差分近似を用いている．このモ

デルの大きな特徴は，外側の粗い格子からなる広領域

モデルの中により細かい格子からなる狭領域モデルを

埋め込めることである．狭領域モデルは広領域モデル

から境界条件をもらい，逆に広領域モデルは狭領域モ

デルでより正確に計算された物理量をもらう2－way

interac廿onを採用している．このようなネスティング

を原理的には何回も繰り返し行うことが可能である．

モデルの数値計算手法は，熱力学・微物理学変数の保

存方程式に関しては，Smolarkie輌cz（1984）による2

次の精度をもっ正値移流スキームを用いるように変更

した．ただし，運動量の保存方程式に関しては

Arakawa（1966）とL皿y（1965）の2次の精度のスキー

ムが用いられている．詳細はMuraka血ε1α∠（1994b）

を参照のこと．

9．1．2．2　水物質と温位の方程式

モデルは，雲水，雨，雲氷，雪，あられの5種類

の雲・降水粒子を含み，すべての雲・降水粒子の形は

球状を仮定している．雪は雲粒付着成長を開始するの

に充分な落下速度を持つ単一の雪結晶と，多数の雪結

＊村上正隆1物理気象研究部
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第9．1．1表　降水粒子のパラメタリゼーション．

　　　　Rain　　　　　　　Snow

variable　　　QR（kg　kg－1）　　　Qs（kg　kg4）

　　　　　　　　　　Ns（m－3）

Graupel

QG（kgkg’1）

NG（m’3）

Cloud　water　　　αoud　ice

Qρ（kg　kg価1）　　　QI（kg　kg’1）

　　　　　　NI（m－3）

Size ノ〉R（o丑）＝　　　ハ15（D5）＝

　　　の瓦ρ　　　　　　　　　　一λρ
　1V　ε　身躍　　　　1V　8　∫3
　　盆0　　　　　　　　　　　50

ハ1σ（oσ）＝

　　一λρ　ハ1ε　σG
　　σ0

｝
一物

〔綴）

窮＝

　　　　1　　　　∫
臨）

distribution

N ’》RO；8x106 ～C讐1、Ox108

Fa”

velocity

u　＝：
ρ君

　　　　0。5　・域（争）

a＝842

b＝0．8

σ　＝
ρ5

　　　　へ5　頑争）

伽17

d＝0．5

uρσ＝

　　　　0。5　・砿（争）

θ＝124

た0．64

　　　　　　u　＝σ　＝　　　　　　　ρ’
oc

　　　　　　　　　　o．35　％魂（争）　弓ず（争）

ac＝2．98x107　a1＝700

わC32．O　　　　　　　　　　と』冨1．0

Density ρw＝1．Ox103　ρ∫＝84x101　ρσ＝3・Ox102　ρw＝1・Ox103　ρ・＝5x102

VDrv 9

刈併

W鎚vV。凶「
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．』＝
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鴨
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9
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第9．1．1図　モデルで取り扱われる雲の微物理学過程．

璽．オDV＠）＋D＠）．阻．一肌，
∂∫

　一辺）vf一レのv，一のvg－1〉砥∫

璽．オDV＠）＋P＠）＋阻．＋取
∂1

　一ノ〉砥rノ〉UH。∫一α〉。7－C乙。r－C乙。5

　一（コ〉　一CZ　－CZ　－CZ　十ハ4乙
　　　oア　　　α　　　os　　　o9　　　∫o

（9．1．1）

（9．L2）

晶からなる雪片の両方を含む．雨，雪，あられの粒径

分布は逆指数関数，雲水と雲氷の粒径分布は単分散と

仮定している．雲氷・雪・あられは，予測変数として

混合比と数濃度を用いて扱っている．雲氷・雪・あら

れに関する各種パラメーターは，Heyms五eld（1978），

Locate皿andHobbs（1974），K勾ikawa（1975，1978），Yagiε1

砿（1979），Harimaya（1978）の観測結果から決定した．

雲・降水粒子のパラメタリゼーションの詳細は第

9．1．1表に示すとおりである．

　モデル中でシミュレートした雲の微物理過程を第

9．1．1図に表す．水物質と温位の予測方程式は

∂¢翠オDV◎）＋D◎）＋P罵＋阻，
∂1

　－CZ－CZ　－CZ　十CZ　十α〉　　　万　　　73　　　7g　　　o7　　　07

　十M乙　十M乙　十S厚　十SH　一取
　　　57　　　　97　　　　5「　　　　g7　　　　79

璽一オpv＠、）＋D＠、）＋PR、＋肌、

∂1

　＋ノ〉U傷＋ノV硯∫＋1〉UH。∫一α∫．

　一CZ－C乙　十（コ〉一ハ乙乙
　　　∫3　　磐　　　∫3　　∫o

（9．1．3）

（9．1．4）
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墾一オDV＠）＋D＠）凧＋PG
∂孟

　十ZD　十α〉十CZ十CZ十CZα　　　vg　　　∫s　　c5　　‘5　　γ5ア5
　」cz誕α甜）一cz、g－c冗、g

　－ML－Sθ　　　5ア　　　　　S7

響一∠pv＠）＋D＠凪＋PG

　＋班）　＋α〉十CZ＋C乙　　　v2　　　59　　　か　　　71
　＋（α、，＋cz，、）（1一α，，）＋駅喀

　一ハ丑一Sθ　　　97　　　97

∂θ　　　　　　　　五一一オDV（θ）＋D（θ）＋些（吻v．＋町）

∂∫　　　　　　　CT
　　　　　　　P
　＋五髪⑫．＋阻、＋の㎎＋亙砥∫）

　　Cpπ

　’＋乞＠，＋α倦＋c4’＋α階＋α碧

　　Cpπ
　＋1〉研∫＋2〉囲。i＋一FR，9－ML37－SH、，．

　一雌ゼ鞍）

（9．1．5）

（9．1．6）

（9．1．7）

水物質の混合比についての予測方程式に加えて，雲氷，

雪，あられの数濃度についての予測方程式を以下のよ

うに表わす．

多〔普〕一オpv〔普〕・D〔告〕鴫

　　　1　　　　　　　　1V　　＋一2〉α4vご＋2〉研療〉＋ニヱノVUH。1

　　　1n10　　　　　　9。
　　」些¢z．＋czな＋czな＋阻’＋皿κ）

　　　ρ9ゴ

　　　　　　1　　一・4G荊一一（コ〉1s

　　　　　溺sO
（9．1．8）

多〔筆〕一オpv〔筆〕＋D〔箸〕　

　　　1　　　　2〉　　＋一c万f、一ユ⑫、．＋mv、）
　　　溺，o　　辺、
　　一C騒▽一α、，N（1一α器）一C罵gバオG禰

　　　　　　　　　　　　　　（9．L9）

舟オDV闊・轡PR惚

　　＋c賑．0一輪）一嬰」幅伊＋m喀）

　　　　　　　　ρ99
　　＋C乙，認＋C冗，gガ＋17R7gN

（9．L10）

　ここで，与ム，五、は，それぞれ融解，蒸発，昇華

の潜熱である．　（9．1．1）式から（9．1．10）式までの

凶のV項は水物質の移流を表し，D項は乱流拡散を示

す．Cottonε1謡（1986）の用語法に従って，上記の式

で用いた生成項と消費項は次のように定義する．Pの

は水蒸気の昇華凝結または蒸発，ノ〉㎝は昇華核形成，

ノ〉rは凝結一凍結核形成，ノ〉mは一40℃以下での均

質凍結核形成，αは捕捉，（Wは変換，皿は融解，

弄Rは凍結，躍は水の剥離，PRは降水，オGは凝集

とする．PGは乾燥成長または温潤成長による他の水

物質の捕捉によるあられの成長を表す（Linα磁，

1983）．PR，PG，オGを除くそれぞれの項が2つの下

付き文字を含むが，1つめの下付き文字が元の水物質，

2つ目の下付き文字が質量を増した水物質を示す．下

付き文字のV，0，7，’，S，gはそれぞれ水蒸気，雲水，

雨，雲氷，雪，あられを表す。水蒸気と雲水の間の質

量交換には，瞬時飽和調節法を採用した．また，雲氷

は0℃以下では即座に融解して雲水に変わると仮定し

た．固体の雲・降水粒子が昇華蒸発した時のみ，数濃

度の変化を考慮した．雲の微物理過程のパラメタリゼ

ーションは，主にLinα磁（1983）とC砿onε1α∠

（1986）に基づいているが，幾つかの改良点を含んで

いる．パラメタリゼーションの詳細は，Murakami

（1990），Muraka血ε1α∠（1994b）を参照のこと．

9、1．2．3モデルの領域

本節では2次元3重ネステッドモデルを用いた．1

番外側のモデルの領域は，水平方向に1020㎞，鉛直

方向に15㎞で，それぞれの方向に，15㎞，0．3㎞の・

分解能である．水平軸は，おおよそ，北西から南東を

向いており，目本海，目本列島東北南部，太平洋の一

部を覆っている．ア＝0㎞の位置はユーラシア大陸の

東岸に一致し，ア＝625㎞は目本列島の西岸に一致し

ている．目本列島の断面は，幅150㎞，高さ700mの
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ベル型地形に単純化した．

　2番目のモデルの領域は，水平方向に1020㎞，鉛

直方向に4．5㎞（1990年1，月24目の例では7．5㎞）

であり，それぞれ，3㎞，O．1㎞の分解能である．鉛

直方向の分解能が0．1㎞と細かいのは，境界層での

過程を適切にシミュレーションするためである．

　3番目の，最も内側のモデルの領域は，水平方向に

204㎞，鉛直方向に4．5㎞（1990年の例では7．5㎞）

であり，それぞれの方向に，O．6㎞，0．1㎞の分解能

である．このモデルは，日本列島の風上側に位置し目

本列島の西側半分と，日本海の東方部分も含んでいる．

　1番目，2番目のモデルは雲・降水の空問分布が，

準定常状態になるまで，最初の24時間時間積分した．

その時点で，3番目のモデルをネスティングして，他

の2つのモデルと共に数時間時間積分した．

9．1．2．4　境界条件

側面については，Cho　and　Clark（1981）と同様の開

放境界条件を，1番外側のモデルに対して適用した．

レイリー摩擦とニュートン冷却の吸収体をモデルの上

部に採用し，鉛直方向に伝搬してくる重力波の上部境

界での反射を防いでいる．グリッドのネスティングに

は，吸収体の領域を避けている．．

　熱，水蒸気，運動量の地表での交換は，フラック

ス分布の関係とMo血一〇bu㎞ovの類似則を用いて決

定している．つまり，地表でのサブグリッドスケール

の運動量，熱，水蒸気のフラックスは，次のように与

えられる．

　　　　　　ゆ　　　　　　　　　 しハ

，’　 2■　’f　 27祝w＝一砺丙ow＝一晦丙

θ～4ノ＝一Z∫＊θ＊　　　95Mノ＝一％＊9v＊

（9．L11）

　　　　　　　　　　　　　　　　（9．L12）

ここで，π｝，5去，1川は，最下層での祝，V成分と風

速の絶対値である．娠，θ＊，9v＊は，B飢ker　and

B飢er（1975）による経験式を用いて計算する。

　海上では，顕熱，水蒸気，運動量の地表面のフラ

ックスは，海水面温度，大気最下層の温位，水蒸気の

混合比，風を用いて計算する．粗度高度は，海上で

0．001m，陸上でO．1mである．海面温度の分布を単純

化するために，　（ユーラシア大陸の東岸に一致してい

る）ア＝0地点で0℃とし，　（目本列島の目本海岸近く

の）y＝625㎞地点で10℃として，その問を直線的に

補問した．太平洋上では，目本列島の東岸で海面温度

を10℃とし，目本海上と同じ割合で増加させた．

　陸上では，顕熱と水蒸気のフラックスは，海上に

比べて無視できるほど小さいので，中立の大気層を仮

定して運動量のフラックスのみを計算した．

9．1．2．5初期条件

　並の寒気吹き出しのための初期条件は，1989年2

月2目00Zのウラジオストックにおけるゾンデデータ

から得た．それに対し，強い寒気吹き出しの実験のた

めには，初期条件として1990年1月24日12Zのウラ

ジオストックにおけるゾンデデータを用いた．

9．1．31989年2月2日のケース

　1989年2月2目～4日の間に，日本海上と目本列

島（本州）の中央部及び北部の沿岸域で，並の降雪

（1～4㎜h－1）が断続的に起こった．このストームに

よって，観測地点では，3目間で30cmの降雪があっ

たが，この地域では並あるいは穏やかなストームに分

類される．この3目問は集中観測期問中で，気象庁に

よる高層観測データ，衛星画像，現業用レーダ網のデ

ータに加えて，HYVIS観測とドップラーレーダ観測

を通して得た降雪雲の微物理学的データが，比較のた

めに利用できる．観測と数値シミュレーションの簡単

な比較を後に示す．

　1989年2月2目00Zのウラジオストックにおける

ゾンデ観測の結果（第9．1．2図）は，地上気温一13℃

の並の寒気吹き出しを示す．800hPa付近に強い気温

の逆転があり，800hPaから670hPaに等温層がある．

500hPa高度の気温は一33℃で，圏界面の高度と気温

は，それぞれ，300hPaと一54℃である．800hPa高度

以下の相対湿度は約60％で，この層の風は平均風速

12ms－1の北西の風だった．

　第9．1．3図と第9．1．4図に，24時問後の1989年2

1月3目OOZの地上天気図と03Zの衛星可視画像を示す．

天気図は，日本海上で南北に等圧線が並ぶ，典型的な

西高東低の気圧配置を示している．衛星画像は，平均
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第9．L2図1989年2月2日00Z，ウラジオストックに
　おけるゾンデ観測の結果．

風向にほぼ平行なバンド状降雪雲を形成する混合層内

の雲の発達を示す．2次元モデルの領域も，混合層の

発達といくつかの雲の微物理学的特徴を捉えるために，

平均風向に平行にとり平均風向をア軸とした．しかし，

このように2次元モデルの方向を設定したことで，平

均風向に直交するするバンド状降雪雲（Tモード）を

仮定したことになり，力学的には矛眉した取扱いをす

ることになる．しかし，これによる混合層発達や，そ

の内に形成される降雪雲の内部構造への影響は小さい

ことを9．4で触れる。

⑭．唖．3．璽湿潤混合層の発達

　第9．L5図に24時間後の流線関数死θ，g。，瑠，

g。，9gの空問分布を示す，

　最初，大陸の東海岸（yニ0㎞）から150㎞の地点

に水雲が出現し，次に50沁n風下に有意な量の雪とあ

られが現れる，雲頂高度は，王．O㎞（ゾ150㎞）から

2．6㎞（日本列島付近）まで，徐々に増加する．一方，

雲底高度は，0．5㎞を平均値として，0．2㎞から0．8

㎞の間の値を維持している．日本海上で，雲を形成

しはじめて最初の300㎞までは，g、は雲の層厚に伴

って増加するが300㎞以遠では9。は増加することは

なく，ほぼ一定の値を維持している．水雲は地形的に

発生した下降流のために，日本列島の風下側で一旦消

滅するが，日本列島東岸から圭00㎞離れた太平洋上

第9．L3図！989年2月3日00Zの地上天気図．

第9．1．4図王989年2月3閏03Zの衛星可視画｛象

で，再び発生している．

　海面からの顕熱と潜熱のフラックスは，混合層を

発達させ雲を形成する．第9．L6図に示すように，熱

フラックスは目本海上の吹走距離によって変化してい

る．潜熱フラックスは局所的な変動を示すが，距離に

よって徐々に増加する傾向を持っている．これに対し

て顕熱フラックスは，ほぼ一定の値で変動する。この

違いは，水飽和の水蒸気混合比が気温に非線型的に依

存しているためである．空気塊が目本海を横切って進

むにつれて，海面温度が上昇し，それに伴って，モデ

ルの最下層の気温が上昇する。その結果，空気と海面

の温度差はほぼ一定であり，顕熱フラックスは顕著な

増加傾向を示さない．一方，空気と海面の間の水蒸気

混合比の差は，海面温度の上昇に伴って増加する。そ

れは，空気が湿るより速く熱されるからであり，その
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第9。L5図　2番目のモデルのシミュレーション開始24時間後の，流線関数（Ψl　kgm’》），温位
　　（θ；K），雲水混合比（g。l　gk9’1），雲氷の数濃度⑳；L1），雪の混合比（g、l　gk9“1），あら

　　れの混合比（gg　l　gkg’1）の鉛直断面図・等値線間隔は，それぞれ4・1×103kg妊1s－1，2×100K，

　　3．1×10－2gkg『1，2．5×10－1L－1，3．1×10－2gkg－1，3．1×10－2gkg－1である．

結果，相対湿度はほぼ一定の値をとる。吹走距離の増

加に伴って対流活動が強まるにつれて，顕熱と潜熱の

フラックスの局所的な変動が，大きくなる．目本海上

の総熱（顕熱と潜熱の合計）フラックスの平均は440

Wずであり，潜熱と顕熱のフラックスは，それぞれ，

196W虹2，243Wnf2である．ボーエン比は，大陸付近

で1．8，目本列島付近で1．0と減少し，平均値では

1．24である．

　海面からの顕熱と潜熱のフラックスによる混合層

の発達を，第9．1．7図のθと9vの鉛直分布に示す．

それぞれ，図中の3本の線は，日本海上の異なる地域

（0－200㎞，200－400㎞，400－600㎞）における平

均を示す．第9．1．7a図の矢印は，1989年2月3目

00Zに秋田で観測された地上のθを示す．Nak盆mura

andAsai（1985）による以前の研究との著しい違いは，

9v分布の裾の広がりである．下層で，9vは以前の研

究に比べて顕著に増加している．9vの高い値（いく

つかの地点では氷飽和に近い）は固体降水粒子の昇華

蒸発によるもので，雲底より下方におけるg．の大き
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第9．1．6図　大陸沿岸からの距離の関数としての，顕熱

　　フラックス（O一番外側のモデル，×2番目のモデ
　　ル）と潜熱フラックス（△一番外側のモデル，＋第

　　2のモデル）．

　　　0

な変動の原因となっている．このことから，以前の

研究ではシミュレートされていなかった，雪とあら

れの激しい昇華蒸発が，g．の分布に顕著な相違をも

たらしていることがわかる．
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、9・1・3・2冒雲の微物理学的構造と降水のメカニズム

　第9．L8図に，30時間経過後の最内側のモデルの，

w，9らg。，所，9s，9gの分布を示す．左側の流入

境界30㎞以内では，これらの変数は，最内側のモデ

ルの細かい分解能に完全に適応していない．対流セル

中の最大鉛直速度は，2ms－1から6ms－1の範囲で，平

均4ms　1であった．陸上では地形性滑昇は持続してい

るが地表面からの熱と水蒸気の補給がなくなり，強い

対流は急速に減衰している．第9．1．8図の左下の図で

は，発達段階の異なる雲がみられる1深いg。領域を

含む雲（発達期），下層または中層に比較的浅いg。

領域を含む雲（発達の初期），上層にg、浅い領域を

含む雲（減衰期）．それぞれの対流セル中ではg、の

最大値は発達期に出現し，およそ0．4gkg－1である．

　少量のg，が，シミュレートした雪雲中で生成した．

実際には，”霧雨”と呼ばれるべきもので，雲粒間の

衝突併合過程で生成したもので，その分布は時間的空

間的に非常に限定されていた．珊の最大値は，20個

L－1に達することがあり，高濃度の雲氷が雲水と共存

∈
ど
｝
N
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1。5

α355
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第9．1．7図

　変化．

E
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している．罵の最大値は，温度の最も低い雲頂ではな

く，g、が最大の領域に見られる．

g、の最大値は，0．3gkg－1から0．4gkg－1の範囲にあ

り，雪の数濃度は50個L－1に達することがある．あ
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第9。1。8図3番目のモデルのシミュレーション開始30時問後の，鉛直速度（w／mざ1），雲水混合比
　　（g。l　gkg’1），雨水混合比（g，；gkg’1），雲氷の数濃度鰍l　L’1），雪の混合比（g、l　gkg4），

　あられの混合比（gg；g㎏1）の鉛直断面図。等値線問隔は，それぞれ1×100m　s－1，3．1×！0『2g
　kg一1，3。1×10一2gkg『171×100U，L6×10一2gkg－1，1．6×10－2gkg－1である．
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第9．1．9図シミュレーション開始約30時間後の3番
　目のモデルの結果．地表面での雪（a）とあられ（b）降

　水のy一∫断面図，図（a）と（b）の等値線は，それぞれ

　0．1㎜hr－1から始まり0．2㎜hr－1毎，1㎜hr－1から

　始まり2㎜hr－1毎である．横軸の矢印は日本列島の

　西海岸の位置を示す．

　0．

られの混合比は，セルによって大きく変化し，0．2

gkg－1から1．2gkg－1の範囲である．

　第9．L8図に示されるように，雪雲の雲頂は海岸

線近く　（沖合～30㎞）で，最高高度に達する．これ

は，地形と，海陸の粗度と温度のコントラストによる

収束に寄因すると考えられる．濃密雲粒付きの雪とあ

られは，落下速度が大きく，最初に雲から落下し，上

層の軽い雲粒着きの雪と雲粒の付着していない雪結晶

は，山岳に向かって吹き流される．雪雲の雲頂が，山

岳に近づくにつれて低くなるのは，雪結晶の沈降と山

岳上の地形性下降流のためである．

　あられと雪には，それぞれ生成に適した領域があ

る．あられは主に海上と沿岸地域で生成され，雪は主

に沿岸地域と山岳上で生成される．上記の傾向は地表

における降水で最も顕著である．つまり，第9．1．9図

の地表面の降水強度が示すように，海上では，降水粒

子，特に落下速度の小さい雪粒子が下層で激しく昇華

している．陸上では，下層の空気がゆるやかな滑昇運

動によって湿り，ここでは雪の昇華は無視できるよう

になる．第9．1．10図に見られるように，海上での雪

の昇華蒸発は非常に激しく，雪が昇華によって失った

水の量は，雲中での昇華凝結成長によって得た量に匹

敵することもある．雲水域の水平スケールは，5㎞か

ら20㎞であり，上昇流セルよりも大きい．これは，

雲水域を含む気塊のふるまいの履歴と，中・上層での

雲水域合体によるためである．

（i）SEEDER－FEEDERメカニズム

　雪からなる雲の頂は海岸線近くで最も高いが，雲

が内陸部に進入し山に向かうにつれて低くなり，雲の

層厚は地表面からの熱と水蒸気の供給が無いために衰

退する．一方，高度1．7㎞以下では地形による弱い

上昇流によって浅い雲が形成される（第9．1．8図）．

上層の雲（SEEDER雲）から降ってきた雪結晶が，

下層の雲（FEEDER雲）中で水蒸気の昇華凝結と雲

粒捕捉を通して，急速に成長する．下層雲中では，気

温が高いので，顕著な氷晶核形成は起こらない．むし

ろ大量の雪結晶が，SEEDER雲から下層の雲に入る

ために，降水粒子の支配的な型は雪である．あられが

雲中で形成されたとしても，大量の粒子（雪とあら

れ）によって，有効な雲水を競合して消費するため，

あられ粒子の成長は制限される．一方，海上では，

SEEDER－FEEDERメカニズムは山岳上ほど重要では

なく，雲は普通のライフサイクルを示すことが多い．

つまり，最初に雲水を形成，そしてあられが急速に成

長，落下し，続いて雪が降ってくる．

（ii）　氷晶化と降水粒子の成長

　第9．1．8図に指示したように，高濃度の雲氷は，

およそL8㎞（一15℃）より上の過冷却雲粒の領域に

見られる．水平方向に平均した氷晶核形成と氷晶の成

長速度を第9．L11図に示す．この図から，モデルで

は，氷晶核形成メカニズムとして優勢なのは凝結一凍

一169一



気象研究所技術報告第48号　2005

4．5

3．8

3．0

32
Σ
y
）
N

1．5

0．8　一

齢。！

　　　　　｝4

輔

　o．0
　　510．Q　　　　544．0　　　　578．0　　　　612．0　　　　646．0　　　　68Q，0　　　　714．O

　　　　　　　　　　Y（KM）

第9．1。10図　シミュレーション開始約30時間後の昇華

　凝結（または昇華蒸発）による雪の生成（または消
　失）速度．等値線の間隔は3。05×10－5gkg－1s－1であ

　る。点線は負の値を示す．
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第9．1．13図第9．1．11図と同じ．ただし，あられのエ

　ンブリオの形成について。

　0．0

結核形成で，第2に昇華核形成であるということがわ

かる．雪の成長メカニズムで卓越しているのは，昇華

凝結成長で，次に雲粒捕捉成長である（第9．1．12

図）．海上では，昇華凝結成長で得た水量のほぼ半分

が，雲底高度より下で，激しい昇華蒸発で失われる

（第9．1．10図参照）．

　水平方向に平均したあられのエンブリオの生成速

度の鉛直分布（第9．1．13図〉からわかるように，あ

られ粒子は主に雪結晶の雲粒付着成長，副次的に水滴

の凍結を通して形成される．あられのエンブリオが形

成されると，最初に雲粒捕捉成長による乾燥成長モー

ドを通して成長し，他の過程からの寄与は無視できる

ほど小さい．雲底高度より下方の昇華蒸発と雲中の昇

華凝結の比は，雪よりもあられの方が大きい．これは，

あられの雲粒捕捉成長が急速なことによる．あられの

表面に捕捉された雲粒は凍結するときに潜熱を解放し，

あられの表面温度が上昇する．表面が暖かくなること

で，あられの昇華凝結成長が抑制される．あられの場
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合，昇華凝結成長で得た水量の約2倍を下層で昇華蒸

発を通して失う（図は省略）．雪とあられの両方に対

して，昇華蒸発の影響が陸上よりも海上で大きいのは，

空気の滑昇運動によって，陸上の下層の方が海上より

湿っているためである．

雲氷，雪，あられの終端速度は，それぞれ，4～7

cms－1，50～120cms－1，1．5～4．Oms－1の値を示した．

これらの計算された雪とあられの終端速度は，降水粒

子の地上観測の結果と良く一致した．

9．1．41990年1月24日の例

　この日の地上天気図（第9．1．14図）は，強い冬型

の気圧配置を示している．第9．L15図に，1990年1

月24目1200Zのウラジオストックにおけるゾンデ観

測の結果を示す．地上気温は一25℃であり，1989年の

ケースより10℃以上低く，800hPaと750hPaの間に

・逆転層があり750hPa高度以下では空気の相対湿度は

60％であり，風向は㎜でありた．逆転層より上

では西向きの風になり，空気は非常に乾燥していた．

／

襯

鵜

7040
9ら6
セ　ヘ碑

懸

、020

い
㎡

型020

9．1．4．1湿潤混合層の発達

第9．1．16図に，シミュレーション開始24時間後

の死θ，12。，㌶，g、，9gの分布を示す，水雲と氷晶

雲（g。と珊）は，空気塊が大陸から離れた直後，海

岸から30㎞付近で形成される．g、の雲頂高度は，気

塊が目本列島に近づくにつれて，1㎞から3㎞に上

昇するが，雲底高度は，Omから500mの範囲にあり，

平均200mである．雲底が海面に接しているように見

える地点では，海面から蒸気霧を発生している．雪

（g、）は，g，と②が形成された直後に，雲中に出現

する．9、の雲頂高度は，g。の雲頂よりも200～300m

高く，徐々に上昇するが，吹走距離500㎞付近で急

激に上昇し～5㎞となる．有意なあられによる降水は，

気塊が300㎞移動した後に出現し始める．

　目本海上の，総熱フラックスの平均は，895Wず

（顕熱が582Wnf2；潜熱が313Wnf2）である（第

9．1．17図）．平均の顕熱フラックスは距離に伴って

変化しないが，潜熱フラックスは距離に伴って増加す

る傾向を示す．その結果，ボーエン比は2．4（大陸沿

岸付近）からL4（日本列島付近）まで変化している．

海面近くの気温は，気塊が海上を500㎞吹走するこ

とにより18℃上昇し，モデルで計算された地表面付

第9．1．14図　1990年1月25目12Zの地上天気図．
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第9．1．15図　1990年1月24目12Z，ウラジオストックにおけ

　るゾンデ観測の結果．

近の気温は，図中の矢印で示された1990年1月25目

1200Zの秋田における観測結果と良く一致した（第

9．1．18図参照）．

9．1．4．2冒雲の微物理学的構造

雪とあられが優勢な降水域は，1989年のケースと

類似している．雪は海上よりも沿岸域や山岳地域で，

あられは山岳地域よりも海上や沿岸域で頻繁に降って

いる（第9．1．19図の，地上降水強度の∫一ア断面を参

照）．
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第9．1．17図

　いて，

第9．1．6図と同じ．1990年のケースにつ

　g。の最大値は1989年のケースと同程度であるが，

時空間的に狭い範囲に存在している．一方，雲氷の

数と質量は劇的に増加した（第9．1．20図）．また

雪雲中のg、と9gの代表的な量も，それぞれ，2．Og

kg－1，1．4gkg－1へと増加した．雪雲中の気温が低い

ために，氷晶核形成が活発になり，雲氷と雪の数濃

度が高くなるためである（それぞれの最高値は，

9000個Lr1，600個r1）　．

　個々の雲が示す上昇流の最大値は，6ms－1から12m

s－1の範囲で変動し，平均値は10ms－1程度である．海

岸付近での雪雲の強化（発達）と山岳地域の

SEEDER・FEEDER．メカニズムの両方が，1989年のケ

ースと同様に起きている．SEEDER－FEEDERメカニ

ズムは1989年のケースよりも1990年のケースの方が

効果的に働いている．1990年のケースの方が対流活

動が強いために，上昇流も強く対流セルの水平方向の

問隔は小さい．強い上昇流を補償するために下降流も

強化され，雲底下のほかに，雲頂と雲側面でも固体粒

子（g，，g、，9g）の昇華蒸発が顕著となっている（第

9．1．21図）．

（i）　氷晶化

　1989年のケースで見られた，g。と罵（またはg1）

の領域問の強い相関はここでは見られない．特に陸上

と海岸から沖合30㎞以内では，雲氷の高濃度域は，

g。領域から完全に分離している．優勢な氷晶核形成

メカニズムは，陸上では昇華核形成であるが，海上で

は依然として凍結核形成である．高度別に見ると，高
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度3㎞より上層では昇華凝結核形成，これより下層

では凍結核形成が優勢なメカニズムとなっている．高

度3．8㎞より上層では，凍結核形成は起こっていな

い．

（ii）　降水粒子の成長

　高度3．8㎞より上方の雲中では，陸上の弱い上昇

流に伴った昇華凝結成長と凝集による雲氷から雪への

変換が雪生成のメカニズムである．3．8㎞より下層の

雲中では，雲氷は昇華凝結成長で急速に雪を生成し，

生成された雪は雲粒捕捉によりさらに成長を続ける．

　濃密雲粒付き雪結晶が主なあられのエンブリオと

して働き，雲粒捕捉成長を続けあられ粒子へと成長す

る．成長領域が十分低温であるので，あられは乾燥成

長モードで成長する．このような寒気吹き出しに伴っ

た雪雲中では，湿潤成長モードで成長するひょうの形

成は考えられない．

　過冷却の雲水は高度3．8㎞まで存在するが，2．5㎞

より上層での出現が時間的空問的に非常に限定される

のは，数濃度が数100個L－1の雲氷が昇華核形成や凍

結核形成で生成され，引き続き昇華凝結成長をするこ

とで雲水が急速に減少するからである．このようにし

て，雲氷の領域と雲水の領域ははっきりと分離されて

いる．

　生成した雲氷が高濃度（1000個L－1）であるにもか

かわらず，依然として雪雲中であられが効率的に形成

されるのは注目すべきことである．そのような高濃度

の雲氷は雲中の上層に限定されているが，あられの形

成領域内でも依然として雪が高濃度で存在する．この

　0．
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≡
Σ
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第9．！．19図第9．1．9図と同じ．1990年のケースにつ

　いて．ただし，（a）と（b）の両方の図の等値線は，

　O．5㎜hr－1から始まり1㎜hr－1毎である．

ことから，強い上昇流がかなりの量のg，（0．3～0．4

gkg－1）を生成するならば，数100個L－1の濃度の雪が

存在しても，あられは形成され得ることを示唆してい

る。

9．1．5観測との比較

　混合層の発達と雲の形成に関しては，数値モデル

は観測された現象を良く再現した．大陸沿岸と雲の先

端との距離（吹走距離）は，寒気吹き出しの強さの目『

安の一つとして用いられるが，1989年と1990年のケ

ースについて，それぞれ150㎞と50㎞と計算され，
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第9．1。21図　第9．1．10図と同じ．1990年のケースについ

　て等値線の間隔は1．22×104gkg『1s－1である．

　O．O
　　　　　　　　　　　　　μ．

衛星画像と良く一致した．計算された日本列島付近

の雲頂高度は，1989年と1990年のケースでは2．8

㎞と5㎞であり，これは観測されたエコー頂高度

に近い値である．

　第9．1．2表に，1989年のケースの数値シミュレー

ションと観測の比較を示す．雲水と雪の混合比，上昇

流，雲頂高度と雲底高度は，観測と良い一致を示した．

上昇流は，ゾンデの上昇（下降）速度の偏差から見積

った．

　モデルは雨（霧雨）の形成も再現したが，モデル

の最大雨水量は0．1gkg－1で，HYVIS観測における測

定よりも数倍大きい．モデルでは霧雨の存在が空間的

時間的に非常に限られているので，HYWS観測で高

濃度の霧雨域を見のがした可能性もある．

　数値シミュレーションと観測の両方が，高度1．8㎞

より上層では，高濃度の雲氷（初期氷晶）が過冷却の

雲粒と共存することを示している。このことは，氷晶

核形成と雲粒の存在の間に密接な関係があることを示

している．数値シミュレーションでは氷晶核形成の主

なメカニズムは凍結核形成であるが，氷晶核形成の観

測結果とモデルで採用したパラメタリゼーションに不

確実な点があるため，自然現象について明確な結論を

出すまでには至らない．
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　数値モデルと観測結果の主要な相違は，モデルが

氷晶の数濃度を6倍過小評価したことである．しかし，

観測した数100個L－1という濃度は，雲頂温度が一20

℃の雲としては，むしろ高い値である．1次氷晶核形

成（凍結核形成）が予想以上に効率的だったのか，2

次氷晶核形成過程が雲中で働いていたのかは，

HWS観測だけからでははっきりしない．この問題

の解明のためには，氷晶核形成についての実験，観測

に基づく研究のさらなる発達が必要である．

9．1．6結論

Muraka血（1990）の雲の微物理パラメタリゼーショ

ンの拡張版を組み込んだ，2次元ネステッド雲モデル

を，冬期日本海上における対流混合層の発達と雪雲の

形成に適用した．2次元という制約にもかかわらず，

モデルは混合層の発達と雪雲中で起こっている微物理

学的過程について，観測事実の多くを再現した．これ

らの研究結果を確認する3次元数値実験の結果は，

9．4で述べる．2次元数値実験の結果を以下のように

要約することができる．

L　モデルは，暖かい海面からの熱と水蒸気のフラ

　ックスによる混合層の発達とそれに続いて起こる

　対流を再現した．これまでに行われたNakamura

　and　Asai（1985）の研究と比較して，顕著な違いは

　g．の鉛直分布である．雪粒子の強い昇華蒸発のた

　めに，下層で著しい増加を示した．

2．　目本海上の平均熱フラックスは，並の寒気吹き

　出し（1989年のケース）で439Wnf2（顕熱が243，

　潜熱が196），強い寒気吹き出し（1990年のケー

　ス）で895Wnf2（顕熱が582，潜熱が313）である．

　ボーエン比は目本海上の吹走距離とともに減少す

　るが，平均値は1989年のケースで1．2，1990年の

　ケースで1．9である．これらの値は，Manabe（1957，

　1958）やNino血ya（1968）の解析と概ね一致する．

3．　降水メカニズムに関しては，対流が最初に雲水

　を生成し，その後雲頂が一10℃層を越えた直後に主

　に雲粒の凍結によってかなりの量の雲氷が生成さ

　れる．その後すぐに，これらの氷晶は，過冷却雲

　粒の共存下で急速に降雪粒子へと成長した．雪結

　晶は，昇華凝結と雲粒捕捉（これらの比は3：1）に

　よって成長を続けた．雲粒捕捉により成長した雪

　結晶と凍結水滴があられのエンブリオとして働き，

第9．1．2表　1989年のケースについてのモデルと観測の比

　較

Model（1989） Obs．（1989）

CloudtOP（㎞） 2．8 3．1

Cloudbase（㎞） 0．5 0．5

Ma凡up血a長（mぎ1） 6 4
Ma瓦Qc（gkぎ1） 0．4 0．25

M眠Qs（gkぎ1） 0．4 0．3

M眠Qr（gkぎ董） 0．1 0．02

M眠Ni＋Ns（1』1） 5×101 3×102

　これらのあられのエンブリオは雲粒捕捉によって

　成長を続けた．これらの降水粒子は雲底下で，特

　に海上で急速に昇華蒸発した．これらは孤立した

　降雪雲のシナリオであるが，雪雲は隣接する雲の

　影響も受けている．雲の微物理学的相互作用（自

　然のSEEDmG）は，降水粒子の形ばかりでなく，

　降水形成のタイミングに影響を与える可能性も示

　唆された．

4．シミュレーションと観測の両方が，目本の西岸

　からおよそ30㎞沖合で著しく雪雲の雲頂が上昇す

　ることを示した．これは，地形や海陸の表面粗度

　の相違による収束に起因すると考えられる．

5。　山岳上では，上層の衰退期の雪雲と地形による

　上昇流によって形成された下層の雲の間で著しい

　SEEDER－FEEDERメカニズムが働いていることが

　示された．

6．　雪は海上よりも沿岸域と山岳地域で頻繁に，あ

　られは海上と沿岸域で頻繁に降る．この傾向は

　1989年と1990年の両方のケースに見られたが，雪

　とあられの割合は1989年のケースよりも1990年

　の方が大きい値を示した．

7．　混合層の発達と雪雲の微物理学的特徴の点では，

　数値実験の結果は1989年の観測結果と良く一致し

　ている．主な相違点は，モデルが雲氷と雪の数濃

　度を6倍過小評価したことである．氷晶核形成率

　のより広い範囲での測定が，現行のパラメタリゼ

　ーションを改良するために必要である．

8．1989年と1990年のケースの数値シミュレーショ

　ンの比較から，より冷たい寒気の吹き出しにより，

　混合層が10～20％深まり雲底高度も低くなり，時

　には雲底が海面に接する（蒸気霧）ほど低くなる
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ことがわかった．氷晶核形成のメカニズムは，雲

粒凍結から昇華核形成に移行し，氷晶・雪の数濃

度が1桁以上増加した．このため，あられは小さ

く軽くなり，あられと雪の割合も減少した．
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　　positive　definite　advection　transport　algorithm　with

　　small㎞plicit　di価sion．ノi。Conψ砿Phッs，，54，325－

　　362．

Yagi，T．，H．Uyeda　and　H．Seino，　1979：Size

　　distribution　of　snowflakes　and　graupel　particles

　　observed　in　Nagaoka，Niigata　prefbcUπe．ノ1．Fαo．Soi．，

　　μoん肋i40・Uηiv。Sθ7。VII（Geophysics），6，79－92．
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9、2孤立型降冒雲のEVOLUTl㎝＊

9．2．1　　1よじめ1こ

　この節では，積雲対流モデルの雲物理過程を改良

し，水蒸気・雲水・雨・雲氷・雪・あられの6種類の

水物質の混合比に加え，雲氷と雪，およびあられの数

濃度も予報するバルク法の雲物理過程を開発した．開

発されたモデルを用いて，冬季目本海上に発生する対

流性降雪雲のうち，孤立型の降雪雲を対象として3次

元シミュレーションを行った．観測との比較によりモ

デルの検証を行うとともに，降雪粒子の形成にどんな

過程が卓越しているかを雲物理学的見地から調べた．

なお，ごの節で示す結果については，すでにIkawaα

α∠（1991）で報告しており，この中の図を編集して用

いている．

9．2．2孤立対流雲の観測的特徴

　シミュレーションの対象となった対流雲は1989年

から1991年にかけての飛島での特別観測のうち，

1989年2月4目に観測された孤立型対流雲である．

これらの雲の水平スケールはおよそ5㎞，高さは約3

㎞であった．第9．2．1図に2月4目21時の500hPa

における気温（破線）と地上気圧（実線）を示す．ま

た，飛島と秋田での風気温と相対湿度の鉛直プロフ

ァイルを第9．2．2図に示す．このときのHYVISによ

る観測結果を第9．2．3図に示す．氷晶の数濃度の最

大値は2×106虹3で，この時の雲頂温度一20℃に対し．

てFletcher型の氷晶生成率から予想される値よりもか

なり大きくなっている．一方，このように氷晶の数濃

度が比較的多いにもかかわらず，0．1gゴ3と多量の雲

水量が存在していた．

9．2．3数値モデルと雲物理過程

　数値モデルは，lkawa61α∠（1987）で目本海のバン

ド状降雪雲のシミュレーションに用いられた非静水圧

積雲対流モデルの雲物理過程を改良したものである．

力学フレームは，音波を水平・鉛直ともインプリシッ

トに扱う準圧縮弾性方程式系を用いている．

　モデルで水物質は水蒸気と雲水・雨・雲氷・雪・

あられの6種類に分類されている．雨・雪・あられに

ついては逆指数型の粒径分布を仮定し，各々の粒径分

布に応じたバルクの落下速度を計算する．雲水と雲氷

については単一の粒径分布を仮定しており，落下は考

慮していない（第9．2．1表）．これら6種類の水物質

の変換は第9．2．4図に示す雲物理過程により計算さ

れる．

　従来の雲物理過程のパラメタリゼーション法では，

これらの水物質の混合比のみを予報していた．この方

法では，氷粒子（雲氷・雪・あられ）の数濃度は，あ

らかじめ仮定された混合比の関数で与えられたため，

現実に雲の中で生じている雲物理仮定を充分に表現で

きなかった．今回開発したパラメタリゼーション法は，

氷粒子については，混合比に加え数濃度を独立に予報

SURFACE（P）＆500mb（T

　　　　　￥
　　　　　1　　￥　　　H
　　　　　、　　　　　　　　　　　　　　N＝　　　　　、　　　　　　　　　　　　　　一　　　　　　　、　　　　　、　　　￥
　　　　　覧　＼　　　　　、　　　、　　　　　　　　　　　　　　100mb　　　　　、、　　　1　　　　　　　　　　　　、　　　　　　　！￥　　　N　、　＿30
＼　　　￥’　　　　　＼　　凸Qい！

　　　　　　　　　　　　　　　　　　リ　　ノ
　　ー24　　　　　　　、　　　　＿，1￥

　　　　　　　　　　　　　　　　ノノ＼　　　　　　　　　￥

　　　　　　　　　　1020　　1　　！
　　　　　　9》　、　　　，一　　一180C　．　　　　　掴一　　　　、ノ1
　　　　13・ε＼140E一一一、50E30N’

　　　　　　　2100しST4　FEB　1989

第9．2．1図1989年2月4目21時の500hPaにおける気
　温（破線）と地上気圧（実線）．等値線の間隔はそれ

　ぞれ6℃と4hPa．観測点を×印で示す．

hPa
600

700

600

900
1000

500

600

700

800

900
1000

1　　　　　　　！’EPT

l　　　ぐ
く　　　♪

、

＼　　ノ
　　　　　　　　　　　　R．H．　＼v　l　PT
b》￥　」
　、　　u　　T
　　l　　　　　　SEPT
　　　　　　ロ　　k’　　　　し
　　　　　　め　　　　　　EPT

　　150　　　　200　　　　250　　　　300　　　　350　　　　400　K
　　－2S　　　　O　　　　　　25　H／S　　　　　　　　　O　　　　　　50　　　　　100Z

第9．2．2図風（u，v），気温（T），温位（PT），相当温

　位（EPT），飽和相当温位（SEPT），相対湿度
　　（RE）の鉛直プロファイル．（a）1989年2月4日15

　時，飛島．（b）2月4目9時，秋田．

＊猪川元興1予報研究部（故人），斉藤和雄：予報研究部
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第9．2．1表モデルの水物質の分類

予報変数
Qx，Nx

粒径分布
Nxω》

落下速度
VI（D）

比重
10囎3ρx

雲水
Qc

単一を仮定
（Nc＝1×10a）

考えない 1

雲氷

Qi，Ni
単一を仮定 考えない 0．15

雨
Q r

　逆　数分布
N（D）謂Noex，（一λD）

　Nr。冒8×106

　粒径のべき乗
V（D）＝aDb（ρ。／ρ）エ／2

（a2置842，br＝08）
1

雪
Q s，Ns

N（D）ニNoexp（一λD》
　　　のぺき乗
V（D》＝aDbくρ。／P》1／2
　　鳥　a　冨　17b　＝05

0，084

あられ

Qg，Ng

　逆指数分布
N（D）＝N。exp（一λD）

　粒径のべき乗
v（D）富aDb（ρ。／ρ）■■2

（a‘＝124，b8＝0．64）

0．3

する．この方法により，降雪雲をより精密にシミュレ

ーションすることが可能になり氷晶生成項を人為的に

ふやす「種蒔き」実験も可能になった（11章参照）．

今回，新たに導入された者は，以下のとおりである．

a．雲氷・雪・あられの数濃度を予報変数に持つ．

b．Biggの雨滴の凍結に対する予報式を外挿し，雲

　　粒凍結による氷晶生成項を導入した．

　c．水蒸気の昇華凝結や併合による雲氷の成長に伴

　　う雪への転化項を改良した．

　d。雪が雲水を捕捉凍結することによるあられへの

　　転化項を改良した．

　e．雪同志の凝集併合による雪の数密度の減少を導

　　入した．

　f落下速度の異なる降水粒子間の併合過程を改良

　　した．

これらの詳細はIkawaα磁（1991）を参照のこと．

積雲対流の表現に重要な乱流混合過程には乱流クロー

ジャモデルを用いている．また下部境界では相似則に

より，熱・水蒸気・運動量のフラックスを計算する．

これらモデルの力学フレームと物理過程の詳細は気象

研究所技術報告第28号（lkawa　and　Saito，1991）にまと

められている．

　TOBISHi図A　　　1501　4　　FεB．　1989
a》　cLouD”ATER　coNTεNT　‘G／賢3）　　　　　　b）

0，00　　　　　　　　　0．10　　　　　　　　　0．20

ヨ3　　　　　　　　　　　　　　ヨ3
三　＼、　　　　　　　　　　　　邑
←　　　　　　　　　　　　　一20℃　　　←
＝＝　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　寓
ロ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ロ

塁2　　　　　　　　　　　　呈2

　ノ’　＼、

　　　　　　一1びC
　　　ノユ　ノ

／　く一一軸鞠噛亀

　　　　　ノ7　　　　　　！ノ
ノ　　　　　　　　　　　　　　　’

708ISHl図▲　　　1501　4　　FEB．　且geg

NUHBεR　CO闘C．OF　QC〔／CM3）
0　　　　　　　　　：0　　　　　　　　　20

　／》

、〆
、＼

　　〉

　0　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　0
　ロロロロ　　　ロしゆ　　　ロロきロ　　　ロロ　ロ　　　　こ　　コ　　り　　る　　　も　　　
　　　　　　　　　　エロ　　　ユロ　　　ロ　　　しロ　　　ヨゆ　　　ロ　PRECIP・▽八TERCONTENTIG／翼3》　　NU旧ERCO～C．OFQSムNDQI（／図3）

第9．2．3図1989年2月4目15時の飛島における㎜S
　による水物質の鉛直分布．a）雲水量（g虹3），直径

　300㎜未満（点線）300mm以上（破線）の氷粒の水
　量（gm－3）．b）雲粒の数濃度（cm－3）と直径300㎜

　未満（点線）と300㎜以上（破線）の氷粒の数濃度
　　（m－3）．

水
c

雲
Q

結

気
v

蒸
Q

水

昇華成長・昇華核生

捕

氷
i

雲
Q

雨
r

　
Q

・捕捉

　
　

雲
Q

撞・捕捉

落下

転換・捕

あられ

Qg

落下

・捕捉

9．2．4数値実験の諸元

　数値実験は3次元で，モデル領域の大きさは水平

方向に10．O㎞の方形，モデルの上端は4．35㎞に位

置している．格子の数は（欺，雑，翫）＝（26，26，

26）である．分解能は水平400m，鉛直方向には20m

から200mの可変で，モデルの最下層は10mに置かれ

ている．側面境界条件は周期境界条件で与えた．下部

境界は水温10℃の海面を仮定した．

　初期条件は第9．2．2図に示した観測に基づいて与

第9．2．4図　モデルの雲物理過程．

落下

えた．水平風の場は，2．5㎞以下は13ms－1で一定と

し，2．5㎞以上は1㎞につき4m／sのシアを与えた．

対流の初期生成を促すため温位にして1．5Kの暖気擾

乱をモデル領域の中央部，高さz＝450mの所に加えた．

時間積分は213分まで行い，その期間中古い対流セル

からのアウトフローの衝突による新しい対流セルの生

成が連続して見られた．

9．2．5シミュレーション結果

9．2、5．1対流雲のEVOLurI㎝

　第9．2．5図は実験開始から60分後における水平風

（αo＝13ms－1を引いた値）・気温・水蒸気の混合比・

温位・相当温位・飽和相当温位・相対湿度のモデル領

域内における水平平均値を示す。温位は初期場ではz

＝10mで0℃であるがこの時間では2℃に昇温してい
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桟059119050100、．45
　　　　　K麟
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　　　　3．45

　　　　2．45

　　　　1．45

　　　　0．45
　　　－0．01

　一10010m／s275　300　325K

第9．2。5図　実験開始から60分後における水平風（Ul〃o

　＝13ms－1を引いた値），気温（T），水蒸気の混合比

　　（g．），温位（PT），相当温位（EPT），飽和相当温

　位（SEPT），相対湿度（RH）のモデル領域内におけ

　る水平平均値．

0　40　80　120　160　200

第9．2．2表シミュレートされた対流雲のライフスタイ
　ル．上向きと下向きの矢印は増加と減少の傾向を示

　す．Maxと一記号は極大と極小を表現する（Stage1と
　stage2は発達期，stage3とstage4は成熟期，甑ge5は
　衰弱期に概ね対応している）．

stage w Qc Qg PRσP，9 Q3 PROP．5 time（min）

1 2
1 ↑ ↑ ↓ 20 113

2 』max max ↑ ↑ ↑ 60 140

3 ↓ ↓ max ㎜
↑ ↑ 87 160

4 一↓ 一↓ ↓ ↓ max ↑ 107 174

5 ↑ T 一
↓

㎜
113

20

15

10

5

0．19／kg

　1
　PRTx　　￥

　　　Ng

O

　　Qc　　　　ハ　　　ハ

ム㏄／＼メ￥

　〆　　　＼　　∠＼
1〆　　　ノノ鉱＼ノQi

）
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ー

6
力
祐
w
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O
N
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b

PRTs＼ろRTgL

　　　　　　－

　　　　　　　O

Ni　　　　　　　5Ns／

　W．ma

　　　　0　　40　　80　120　160　200min

第9．2．6図　モデル領域内における水物質の混合比（g。，

　g、，9g，g，）雪とあられの降水強度（PR器，PR塘）

　雲氷と雪とあられの数濃度伽，瓦，菟），および上
　昇流の大きさ（玖〃撚）のそれぞれの最大値の時間変

　化．データのサンプル間隔は100ステップ（6．67
　分）毎単位はそれぞれg。（O．！g　kg－1），g、（0．1g

　kg－1），99（0・1gkg－1），9、（0・01gkg－1），降水

　強度は㎜症1，数濃度にっいては10を底とする対
　数．

　　　　／S
　　　　　　W．min

る．z＝10mから雲頂（z＝2．5㎞）の間で，風速の鉛直

シアは主に地表摩擦の影響により初期場の0から1㎞

につき3ms『1に増大している．

　第9．2．6図はモデル領域内における水物質の混合

比，雪とあられの降水強度，雲氷と雪とあられの数濃

度，および上昇流の大きさのそれぞれの最大値の時問

変化を示す．上昇流と雲水量は67，140，193分に極

大が現れている．2番目と3番目の極大は古い雲から

の冷たいアウトフローの衝突による収束域に新たに生

じた雲に対応している．あられと雪は，雲水量が極大

を示した時よりもにそれぞれ20～27分および34～47

分遅れて極大に達している．この図に示されるように，

あられは雪よりも13～20分早く降り始めている（こ

こでは降水強度の最大値が1㎜hr－1を越えた時を降り

始めと定義した）．シミュレートされた雲のライフサ

イクルは第9．2．2表に示されるような発達期から衰弱

期に至る5つのステージに分けられる．

9．2．5．2ステージ毎の対流雲の様相

　第9．2．7図と第9．2，8図は，最初の雲の成熟期と

衰弱期に相当する80分後と133分後の鉛直／水平断

面図を示す．第9．2．8b図に見られる強いコールドア

ウトフローは雪の昇華蒸発によってもたらされている．

第9．2．7i図と第9．2．8i図は雪の数濃度で，最大で

5×104ゴ3程度であり，実測の最大値の1／4程度であ

る．第9．2．7c，d図，と第9．2．8e，f図は

Murakami（1990）に基づいて計算したレーダ反射率で

ある．数濃度の少なさを反映して，最大値は40dBZ

と観測の最大値（306BZ）よりもやや大きくなってい

る．その他の点はシミュレートされた降雪雲の特徴は

観測と概ね良い一致を示している．第9．2．7k図と第

9．2．8」図は雪の粒径分布の逆指数関数のパラメータ

砺を示す．図に見られるように珊の値は一定ではな

く発達期から衰弱期にいたる雲のステージによって変

化（増大）する．特に，雲の上部や側面では筋は大

きくなっており，このことは小さな雪片がこれらの場

所で多いことを示している．第9．2．7i図に示すあら

れの場合についても同様な向が見られる．

　第9．2．9図は各氷物質の数濃度の生成項の時間変
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第9．2．8図　実験開始から133分後の鉛直／水平断面図．

　（a）一（c）第9．2．7図に同じ．（d）z；30mにおける温

　位偏差の水平断面．単位は0．1K．（e）一（j）それぞれ
　第9。2．7図の（c），（d），（f），（g），（i），（k）に同じ．

第9．2．7図　実験開始から80分後における鉛直／水平断面．’（a）y二4。8㎞における風ベクトルの鉛直

　断面図．右下のベクトルは1m　s－1の大きさを示す．（b）同じくz二30mにおける風ベクトルの水平

　断面．（c）ア＝4．8㎞におけるレーダ反射率の鉛直断面単位はdBZ。（d）同じくzニ2。05㎞におけ

　るレーダ反射率の水平断面．（e）y＝4．8kmにおける雲水量の鉛直断面。等値線退かなくは0．1g
　kg－1．（f）y＝4．8㎞における雲氷の数濃度。単位は立米あたりの個数の10を底とする対数の10倍

　　（10！0g（盟））．（g）（e）に同じく雪の混合比の鉛直断面．（h）同じくあられ。（i）（f）に同じく

　雪の数濃度．（j）同じくあられの数濃度。（k）雪に対する砺の値の鉛直断面」＝4，8㎞．（1）同じ

　　くあられに対する筋の分布．
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第9．2．9図　各氷物質の数濃度の生成項の時間変化．縦軸

　は10を底とする各生成項の対数．記号はそれぞれ，
　雪／あられの数濃度の総生成項（tpns／tpng），過冷却

　水滴の凍結（Ni色c），Fletcher型の昇華／凝結核生成

　（Nidsn），氷晶から雪への転化（Nicns），雪同志の

　凝集（nsag），ライミングによる雪からあられへの転

　化（ng・sng），雪の海面への落下（nsprc）を示す．

化を示す．氷晶生成項は過冷却水滴の凍結（N亜c）

がFletcher型の昇華／凝結核生成より10倍ほど多く

なっている．また氷晶から雪への転化はNi色cとほぼ

釣り合っている．180分後（第2世代の対流の衰弱

期〉には，雪同志の凝集による雪の個数の減少が氷晶

から雪への転化とほぼ同程度となり，雪の数濃度の総

生成項は，負になっている．あられの生成項は主にラ

イミングによる雪からの転化によっている．

第9．2．5図から第9．2．9図で再現された雲の各発

達段階における降水形成過程の特徴では，発達期には

水蒸気凝結による過冷却水滴の生成過冷却水滴の雲

粒子への付着凍結が重要であり，衰弱期には雪の昇華

凝結，凝集による成長・落下が卓越している．これら

は，Hadmayaand　Sato（1989）・や水野・他（1990）の観

測結果と一致している．

9．2．6まとめ

氷粒子の数濃度も予報するバルク法による雲物理

過程のパラメタリゼーション法は，よく降雪雲を再現

できた．

シミュレーションでは氷晶や雪の数濃度が観測よ

り少なく，今後のさらに忠実な雪雲の再現には，氷晶

生成項に関するよりしっかりした知識が必要と思われ

る．

氷粒子の数密度を予報する方式の利点に関して，

シミュレーションでは，雪やあられの逆指数粒径分布

関数のパラメーター砺は，一定ではなく，対流雲の

発達段階により変化する数であることが示された．こ

れらは珊をあらかじめ与える従来の方法では得るこ

とのできない結果である．

　　　　　　　参考文献
Hadmaya，T．and　M。Sato，1989二Meas皿ement　of　the

血血gamountonsnowHakes．」勘・Sα，恥漁認o

Uワiv。，Sε夙VII（Geophisics），8，355－366．

Ikawa，M．，H．Sakaldbara，M．Ishihara，andZ．Yanagisawa，

1987：2－dimensional　s㎞ulation　of　the　convective　snow

ban（l　observe（10ver仕しe　Japan　Sea，一仕Le　s㎞c血e　an（l　t㎞e

evolution　of　the　organized　multiceUular　convection一．Jl

ル勧o君SooJゆαn，64，605－633．

一一一一一，　and　K．　Saito，　1991：　Description　of　the

nonhyαrostatic　model　develope（1at　the：Forecast

Research　Department　ofthe　MRI。7セ6hnioαl　Rゆoπ

　φ孟h8ノレ兜1ε07010gioα11～θsεα70h　lns∫i1z〃θ，28，238PP．

…一一一，H．Mizuno，T．Matsuo，M．Murakal血，Y。Y＆mada

an（l　K。Saito，1991：Numerical　mo（le㎞g　of　the

convective　snow　cloud　over　the　Sea　of　Japan　－

Precipitation　Mechanism　and　sensitivity　to　ice　clystal

nucleation　rates一．Jlノレ定‘εo黙Soα勿）αn，69，641－667。

Murakami，M，，　1990：Numerical　modeling　of

　dynamical　andmicrophysical　evolutionofanisolated

　convective　clou（i－the19July1981CCOPE　cloud一．Jl

ハ4診1εo欧Soo。抑αn，68，107－128．

水野　量，松尾敬世，村上正隆，山田芳則，1990：冬

　期目本海沿岸における北西季節風時の降雪粒子の

　特性目本気象学会春季大会予稿集，57，B360．
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騒．3地形の効果零

⑭．3．嘔はじめに

　この節では，冬期北目本の日本海沿岸の平野部・

山間部に降雪をもたらす対流性降雪雲に対する北日本

の山岳地形の効果を数値実験により調べた．一般には，

北日本の地形性降雪は，日本海で加湿された大気が山

岳により強制上昇させられることにより水蒸気が凝結

するために起こると説明されているが，その詳しいメ

カニズムについてはまだ分かっていないことが多い．

ここでは東北地方程度の水平スケールを想定して単純

化した地形と2次元数値モデルを用いて比較実験を行

い，降雪雲に対する山岳地形の効果を雲物理学的見地

から調べた．なお，この節で示す結果については，す

でにS謡oθ醗∠（1996）で報告しており，この中の図を

編集して用いている．

襲．3．2数値実験の対象

　数値実験の対象となったのは，1989年2月2日～3

日にかけての北日本の降雪である，第9。3，1図に2月

2目9時の地上天気図を，第9．3．2図に2月2日12

時のGMSによる可視画像を示す．日本海上で発生し

た対流性降雪雲は陸に近づくにつれ発達し，北日本の

日本海側平野部と山間部に降雪をもたらしている．第

9．3．3図は，2月2日～3日にかけての飛島での降雪

の地上観測である．2日6時以降，時問降水量にして

1～21㎜の断続的な雪を観測している．この時の特別

観測で得られた降雪雲の鉛直構造を第9。3．4図に示す．

対流雲の雲頂高度は飛島付近では2。4k憩だが，内陸

平野部では3㎞程度に増大している．

騒3．3　モデルと数値実験の諸元

　数値モデルは気象研究所予報研究部で開発された

第9．3．2図

　像．
1989年2月2β12時のGMSによる可視画

　　　　6　穣2　櫓　2為　6　捻
　　　　　2F臨　　　　　　欝窪欝
　　　　　　　　　　丁腿駅LsT》

第9．3．3図　2月2日から3βにかけての飛島での降雪量
　　（時間降水量）と臼照。
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非静水圧モデル（lkawa　and　Saitg　l991）の非弾性方程

式系バージョンを用いた．その基本フレームは前節の

数値実験で用いたモデルと音波の扱いを除いて大体同

じであるが，山を入れて開放境界条件で用いた場合の

計算安定性を改良している．雲物理過程は前節のモデ

ルと同様で，水蒸気・雲水・雨・雲氷・雪・あられの

6種類の水物質の混合比と雲氷・雪・あられの数濃度

を予報する（lkawaαα∠，1991）．また下部境界では，

海陸分布に応じて相似則により熱・水蒸気・運動量の

フラックスを計算する．

　数値実験は2次元で行い，第9．3．5図に北目本を

横切る実線で示した水平方向に600㎞の領域を想定

した．第9．3．6図に示すようにモデル領域の中央に幅

160㎞の陸面を置き，標準実験では高さ1000mの山

を余弦関数で与えた．格子の数は（撒，翫）一（302，

32）で，分解能は水平2㎞，鉛直方向には40mから

1200mの可変で，モデルの最下層は海面（または地表

面）から20mの高さに置かれている．モデルの上部

境界は高さ13．8㎞に断熱固定壁として与え，上端近

くの6層（4．2㎞）にレーリー摩擦による吸収層を置

いている．下部境界は，海面は水温10℃を仮定し，

陸面は高さに応じて次に述べる基本場の温度（海面の

高度で約0℃）を地面温度として与えた．側面境界条

件は開放で，流入側は固定した鉛直プロファイルの大

気を仮定し，流出側はOrlanski型の放射条件を設定し

ている．第9．3．7図は気象庁全球解析データ（緯度・

経度1．875度おき）に基づく，目本海中部（39．9N，

137．5E）の1989年2，月2目9時の大気の鉛直プロフ

ァイルである．数値実験では，この気温と湿りのプロ

ファイルを基本場として，初期場と流入側の境界条件

に与えて行った．水平風は，シアなしの10ms－1で一

定とした．

”
〆
・

130E 40E

　　　　》

（39・9N．13乳5E》

theSea・fJapan

　　　　　　　6

2
’

the　Pac所c

、

ご

。　　40N

Ocean
30N

第9．3．5図　2次元数値実験で想定した領域（北目本を横

　切る実線）．
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Sea　of　Japan（10C）
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第9．3．6図　2次元数値実験のモデル領域．
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9．3．4標準実験の結果

初期場に与えたモデル大気は海面から熱・水蒸気

の補給を受けて変質しながら吹走して，実験開始から

6時問後には場はほぼ定常になる．数値実験はそれか

らさらに6時間行った．第9．3．8図は立ち上げから

12時間後における雲水・雪・あられの混合比，氷晶

（雲氷）の数濃度の分布で，海上で発生した過冷却水

滴からなる雲は，山脈風上側で発達して降水をもたら

している．雲頂高度は海上では2㎞以下（L9㎞前

　0　　200・220・2‘o・26・・、280・300・320・3」o・360・380・K

第9．3．7図　気象庁全球解析データ（1．875度おき）に基

　づく，目本海中部（39．9N，137．5E）の1989年2月2

　日9時の大気の鉛直プロファイル．気温（T），露点
　温度（Td），温位（PT），相当温位（PTE）．

後）であるが海岸付近では2．3㎞前後，内陸では2．7

～3．1㎞に増大しており，第9．3．4図に示した観測や

Murakamiαα∠（1994）の数値実験と概ね一致している．

雲頂高度の増大に伴って，対応する雲頂温度は海上

で一16℃，海岸付近で一19℃，内陸で一21～一23℃と低
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第9．3．9図　6時間～12時間後の雪（破線）とあられ（点

　線）およびその和（実線）の降水量の分布・

下している．氷晶数は，海上では102m3程度だが内陸

では103～104虹3に増大している．これらは雲頂／雲

内の温度低下によりFletcherの昇華／凝結核生成や

Biggの雲粒凍結から予想される氷晶の増大（6℃で約

50倍）にほぼ見合っている．

　第9．3．9図は6時間後～12時問後の6時間におけ

る雪とあられおよびその和の降水量の分布を示す．雪

・あられとも山岳風上側斜面で増大しているが，極大

値を示す位置は雪ではあられよりも20㎞ほど風下側

になっている．これは雪はその小さな落下速度（バル

クの落下速度で1ms－1弱）のため，あられ（3ms－1）

よりも風下側に流されるためである．6時間の降水強

度はピーク値で雪が6㎜，あられが1㎜程度で，総

降水量に占めるあられの割合は15％程度だった．

9．3．5　感度実験の結果

9．3．5．1海陸分布の影響

　第9．3．10図は山の高さをOにして海陸分布のみを

与えた場合の6時間の降水量の分布である．標準実験

（第9．3．9図）に見られた山の風上側斜面での顕著な

降雪の集中に比べ，値は小さくなるものの，海岸線

（x＝220㎞）から50㎞ほど内陸に入った所に依然と

して降雪分布のピークが見られる．この成因は，一つ

には海面からの熱・水蒸気の補給が断たれることによ

る陸域での降水の減少によるみかけのものであるが，

第9．3．10図の降雪量のピーク値は，モデルの下部全

面を海にした実験（第9．3．11図）での，x＝270㎞付

近の降雪量よりも大きくなっている．従って第

9。3．10図の降雪量のピークには海陸での粗度や表面

温度の違いが寄与していると考えられる．第9．3．12

図は陸面の粗度（標準実験で10cm）を海面とほぼ同

じ0．2㎜にした場合の実験結果である．図の降水分

布は第9．3．10図と大変よく似たものとなっている．

一方，陸面の温度を10℃高くして表面温度のコント

ラストをなくしてやると，降水分布は第9．3．13図に
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第9．3．10図第9．3．9図に同じ．ただし山の高さを0に

　して海陸分布のみを与えた場合．
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第9。3．15図　山の高さと降水量の関係．太実線（1）；強制

　上昇によって見込まれる降水量，細実線（2）1陸域で

　の6時間の総降水量，破線（3）；降水能率．これらの

　定義は本文参照．添え字cとwはそれぞれ氷相を含む
　実験と含まない実験の結果．
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第9．3．13図9．3．10図に同じ．ただし陸面の温度を10℃

　高くした場合．
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よく知られている．

　山を加えて陸面の粗度・温度を変えた実験でも粗

度の違いによる降水量分布の変化は僅かだった（図

略）．・一方，陸面の温度を高くした場合，降雪のピー

クは第9．3．14図に示すように減少するが，山の風上

斜面ではあられの増加がみられた．これは陸面の温度

が増大したための浮力効果により風上側斜面での上昇

流が強化されたことに起因すると考えられる．

ロ

塁
ム

〃
50　　　　100　　　ユ50　　　200　　　250　　　300　　　350　　　400　　　450　　　500　　　550

OO民岡
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第9．3．14図　第9．3．9図に同じ．ただし陸面の温度を10

　℃高くした場合．

示すように明瞭なピークを持たなくなる．第9．3．10

図にみられるピークには海陸の温度差の効果が摩擦

収束よりも卓越して寄与していると言える．一般風

が陸よりも暖かい海面側から吹く場合，陸側に沿岸

前線が生じて下層収束を作り出すことがあることは

9．3．5．2山の高さの影響

　山による強制上昇と降水量の関係をみるため，山

の高さについての感度実験を行った．第9．3．15図で

細実線2－Cで示すのは，山の高さと陸域での総降水量

（雪＋あられ）の関係である．山の高さをOから大き

くしていく，と降水量は山の高さ600mまで緩やかに

増大し，800mで急増している．図で太実線1で示す

のは強制上昇によって見込まれる凝結量である。ここ

では，海面で変質した気塊（山なしの実験でのx＝220

㎞における大気の鉛直プロファイル）が山の高さだ

け全層で鉛直に持ち上げられた場合の凝結量にあらか

じめ存在する水蒸気以外の水物質量を加えた値を求め，

それに各層の風速をかけて鉛直積分した量を6時間後

から12時間後まで時間積分して求めた．また，山に
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第9．3．16図　（a）第9．3．8図a）と同様．（b）第9．3．8d図と同様，ただし雨について．
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第9．3．17図　第9．3．9図に同じ，ただしwarm　rainの場

　合．

重要であることを示している．第9．3．15図で山が低

い時には氷相を含む実験でも降水能率が低いのは，海

上での雲頂温度が一16℃と比較的高いため雲内の氷晶

数が十分ではないためと考えられる．このように山に

よる持ち上げ効果は，強制凝結のみならず雲頂／雲内

温度の低下に伴う氷晶数増大にも寄与している．氷晶

数と降水量の関係については，11章で再度ふれるこ

とにする．

よる降水能率として，山の高さの増加に対する強制凝

結量の増分と陸域降水量の増分の比をとり，破線3－C

で示した．降水能率は山の高さ600m以下では40％

以下の小さな値に留まるが，1000m以上では80％前

後の高い値になっている．

9．3．5．3warm　raln過程を用いた場合

雲物理過程における氷相の効果をみるため，水蒸

気・雲水・雨水のみの効果を考えるwarm　rain過程を

用いた比較実験を行った．ここでは雲水から雨水への

転換としてKessler型のパラメタリゼーション（しき

い値1gkg－1）を用いた．第9．3．16図に示すのは山の

高さ1000mの場合の12時間後の雲水量と雨の混合比

の分布である．図に見られるように，凝結した雲水の

大部分はauto　conversionにより十分雨水に転換する前

に山岳後面の下降域に入ってしまっている．降水量の

分布は第9．3．17図に示すようにピーク値で第9．3．9

図の1／3程度に減少している．第9．3．15図で添え字

wを付けた線はwarm　rah1過程による実，験結果で，降

水量・降水能率ともに氷相を含む実験よりもはるかに

低いレベルに留まっている．これは凝結雲水量がそれ

ほど大きくないこのケースでは，凝結した雲水を効果

的に降水に換えるには氷相を含む雲物理過程の寄与が

9．3．6まとめ

冬期北目本の地形性降雪の2次元数値実験を行い，

降雪雲に対する山岳地形の効果を調べた．実験では目

本海中央部の大気の鉛直プロファイルを流入側の境界

条件に用いて，現実的な雲頂高度の降雪雲と山岳風上

側での降雪の集中が再現された．地表降水強度のピー

クはあられよりも雪の方が20㎞ほど内陸より（風下

側）に生ずる．これは両者の落下速度の違いによると

考えられる．氷晶数は，海上では102nf3程度だが内

陸では103～104ゴ3に増大している．これらは雲頂／

雲内の温度低下によりFletcherの昇華／凝結核生成や

Biggの雲粒凍結から予想される氷晶の増大（6℃で約

50倍）にほぼ見合っている．

　山を与えず海陸分布のみの実験でも，風上側海岸

線の内側に降水強度のピークが見られる．感度実験に

よれば，このピークには海陸の温度差による下層収束

の効果が重要で，粗度の違いによる摩擦収束の寄与は

少なかった。

　山の高さを変えた実験では，山の高さ800m以上で

降水量・降水能率が顕著に増大した．一方，warm

rain過程では，降水能率は全般に低く，凝結した雲水

は雨水に効果的に転換されない．山による気層の持ち

上げ効果は，水蒸気の凝結とともに，氷晶数増大の意
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味でも降水の増大に寄与していると考えられる．
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9．4　降雪雲群の振舞い＊

9．4．1はじめに

冬季，目本海上における降雪雲形成は，大きく分

けると2つの過程をとおして起こっている．1つは，

大陸から吹き出す寒冷で比較的乾燥した空気が暖かい

海面上を吹走する間に，海面から大量の熱と水蒸気を

得て対流混合層を形成する過程である．もう1つは，

その対流混合層内で実際に雲が形成され，雲内で種々

の微物理過程をとおして雲水から雪やあられの形で降

水として地上に輸送される過程である．山岳・地峡・

海峡等の地形は，対流混合層の形成やその内における

降雪雲の発達に影響を及ぼし，特有の雲分布，降雪分

布をもたらす．気団変質過程，降水過程，地形変質過

程は相互に影響を及ぼしあい，種々のスケールの雲シ

ステムを形成している．これまで，目本海降雪雲のマ

ルチスケールの構造をモデルを用いて調べた例はほと

んどない．ここでは3次元3重ネステッドモデルを用

いて，色々なスケールから目本海降雪雲の3次元構造

を調べ，降水機構を明らかにしていく．また9．1で述

べた雲の微物理構造等に関する2次元モデルの結果の

妥当性についても検討する．

9．4．2モデルの概要

Clark（1977）の雲力学モデルを用いて数値実験を行

った．このモデルは，基本的には，非静水圧・非弾性

3次元モデルで，地形に沿った座標系から成っている．

このモデルは解像度とカバーする領域の異なるモデル

を多重にネスティングすることが可能で，モデル問で

は2－way　interactionを採用している（Clark　and　Farley，

1984）。

　混合層内における雲・降水形成をシミュレートす

るために，Muraka血（1990），Murakamiε’α∠（1994）の

雲の微物理パラメタリゼーションを拡張したものを用

いた．このパラメタリゼーションでは，雲・降水粒子

は，雲水・雨水・雲氷・雪・あられの5種類に分類さ

れている．このうち，雲氷・雪・あられは，混合比の

他に数濃度を予報変数としてもっており，より現実的

な粒径分布変化を再現できる．数値モデルの詳細は，

9．1とMuraka面ε1α∠（1994）を参照のこと。

9．4．3数値実験の設定

9．4．3．1計算領域

雪雲の3次元的構造と，日本列島による地形効果

を見るために，目本海北部・中部，目本列島北部・中

部及び太平洋の一部を含む1020㎞×720㎞の領域で

3次元3重ネステッドモデルを用いて数値実験を行っ

た．

今回の実験では，初期値及び流入側境界条件とし

てウラジオストック1地点でのゾンデデータを用いて

いる．このような条件設定のもとで，大陸東岸からの

吹走距離による日本海上での寒気の気団変質の違いを

より正確に表現するため，κ軸が混合層内の平均風向

と平行になるようにモデルの座標軸を500時計回りに

回転した．これにより・，モデルの北東及び南西境界か

ら十分に気団変質をうけていない空気が流入する影響

を最小限に抑えるとともに，モデルの北西境界（κ

＝0）も大陸の海岸線とほぼ平行になった．

9．4．3．2初期値と境界条件

　1989年2月2目09時（OOZ）のウラジオストック

の高層データを初期値及び流入側面境界条件として用

いた．第9．4．1図に示した1989年2月2目のウラジ

オストックの高層データは，並の寒気吹き出し時の典

型的な温度・湿度・風の分布を示している．

　より大きな範囲をカバーする予報モデルの計算結
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第9．4．2図1989年2月2目OOZの地上天気図（a）と
　850hPaの高層天気図（b）．
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第9．4．3図1989年2，月上旬の目本周辺の海面水温
　　（等値線）とモデルで使用した単純化した海面水温
　　（直線）．

果を初期値や境界条件として用いる方が好ましいこと

は云うまでもないが，第9．4．2a図に示した1989年

2月2目09時の地上天気図でモデル領域付近に大き

な擾乱もなく一様な流れであること，第9．4．2b図に

示した850hPaの天気図でも一様な流れで，温度分布

も大陸の海岸線にはほぼ平行になっていることから，

このような簡略化した条件設定の下でも，混合層の発

達とその中での雲・降水形成を第一近似的に再現でき一

ると考えられる．

　モデル下部境界における熱・水蒸気・運動量交換

はMonin－Obukhovの相似則に基づくパラメタリゼー

ションを用いて計算した．海上ではrou担mess　hei2ht

をO．OOI　mとして，海面水温と，最下層の格子点にお

ける温位・水蒸気混合比・風向風速を用いて熱・水蒸

気・運動量フラッスを計算した．この際，海面の相対

温度は水飽和とした．一方，陸上では，地表面温度に

関する正確な情報がなかったことと，海上と比べると

顕熱・潜熱フラックスは無視できる程度に小さいと考

えられるので，熱・水蒸気フラックスはゼロとした．

運動量フラックスは境界層内の温度成層が中立である

と仮定して計算した．この際，陸上のrou菖㎞ess

heightはO．1mとした．

　第9．4．3図中の曲線は，1989年2月上旬の平均海

面温度，直線はこのモデルでフラックスを計算する際

に用いた単純化した海面水温である。長方形の箱は，

最も外側のモデルの領域を示す．モデル領域内に含ま

れる大陸地形は，水平一様な場で筋雲の形成を確かめ

るため，意図的に削除した（海面とした）．

9．4．3．3モデル分解能と時間積分

　最も外側のモデルの領域は，第9．4．4図に示すよ

うに水平方向に1020㎞×720㎞，鉛直方向に15㎞を

カバーしている．格子間隔は水平15㎞，鉛直0．3㎞

である．2番目のモデルは，中部目本海と目本列島の

一部を含み水平方向に750㎞×120㎞，鉛直方向に

4．5㎞をカバーする．格子間隔は水平3㎞，鉛直0．1

㎞である．3番目の，最も内側のモデルは，水平方向

に72㎞×72㎞，鉛直方向に4．5㎞をカバーし，格子

間隔はそれぞれ1㎞，0．1㎞である．

　第9．4．4a図にモデル1の領域と北海道南部と本州

北・中部の地形を示す．モデルIIは日本海と本州の

一部分を含んでいる．ここで，1989～1993年に対流
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第9．4．4図　3重にネスティングした（a）モデル1とII

　と（b）モデルIIとIIIの範囲．

性降雪雲の集中観測を実施した．第9．4．4b図中で，

長方形で示されたのがモデルmの領域で，観測領

域に対応する．最初に，モデル1を実行した．18時

間後には，ほぼ定常状態となった。積分開始から24

時間後にモデルIIをネスティングし，準定常状態に

なるまでさらに4時間実行した．積分開始から28

時間後にモデル皿をネスティングしさらに4時間

実行した．

9．4．4結果

9、4。4．1モデル1の結果

　最も外側のモデル1でシミュレートした24時間後

第9．4．5図　モデル1でシミュレートした計算開始から
　24時間後の雲水（g、），雲氷（g∫），雪（g、），あられ

　（9g）の混合比の等値面の3次元鳥轍図．雲水，雲
　氷，雪，あられの等値面はそれぞれ0．1，0．00024，

　0．0625，0．0156gkg－1以上の部分を示す．

の雲水（g。），雲氷（g∫），雪（g，），あられ（9g）

の混合比の等値面を第9．4．5図に示す．大陸からの寒

気団が日本海を吹走するにつれて混合層が発達し，大

陸東岸から約150㎞の地点で雲が発生し，その中で

次々と雲氷・雪・あられの形成が開始した．

　混合層（雲頂）は日本に近づくにつれて発達し，

目本近海では2．5㎞まで深まっている．混合層の厚

さは吹走方向と直交する方向，北東一南西方向にも変

化しており，北東側で浅く，南西側で深くなっている．

これは，吹走距離の違い（北東側～300㎞，南西側～

600㎞）と海面水温の差によると考えられる．

　雪雲（g、）の大半は，山脈を超えた太平洋側で一

旦消滅し，太平洋上で再発生している．また，雪雲の

一部は津軽海峡や，東北中部の低地を通り抜け太平洋

に流れ込んでいる．雲水や鉛直流の水平分布（z＝L2

㎞）からも明らかなように日本海上の雪雲（g。）は

組織化され，2つの顕著な走向を示している（第

9．4．6図）．1つは，混合層内の平均風向に平行なL

モードの走向で，もう1つは海岸線にほぼ平行なモー

ドである．㍑の水平分布から海岸線にほぼ平行な収束

域が明らかである（第9．4．7図）．地形の標高の高い

所ほど収束のパターンは顕著で大きな値を示している

ようである．水平一様な初期場で行ったこの数値実験

では最初に平野部と山間部の境界に収束域が形成され，

次第に上流側に伝播する過程で海岸より30～50㎞沖

合に雲が形成し，雲の作り出す対流によって収束域が
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第9．4．7図　モデル1でシミュレートされた（a）地上の

　風ベクトルと（b）高度1．2kmの風ベクトルと〃成分
　の水平断面図，（b）の等値線問隔は1m　s－1．

強化されている．上述の雪雲の分布パターンは1989

年2月3目09Zの衛星写真と良い対応を示している．

これから対象領域に局地的な擾乱を含まず，水平方向

（北東一南西方向）に一様性を仮定できる場合には，

モデルは雪雲のパターンを良く再現する事が分かる。

雪は雲の発生直後から雲全面に見られるが，あられ形

成は目本近海で，しかも秋田以南で顕著である．

9．4．4．2　モデル皿の結果

モデルIIで計算した28時間後の雲水，雲氷，雪，

あられの混合比の等値面を示す（第9．4．8図）．雪雲

（g。）は吹走距離が増加し目本に近づくにつれて混

合層が発達し，雲頂高度もL5㎞（x＝150㎞）から

2．5㎞（目本近海）へと高くなっている．それと同時

に対流の水平スケールも増大している．目本列島上陸

後は地表面からの水蒸気，熱フラックスがゼロになる

ので対流が弱まり，雪雲は主に地形性滑昇により形成

されるためセルの水平スケールが増大して扁平な雲の

形状に変化している．

　第9。4．9図のg。と”の高度1．4㎞における水平分

布からも分かるように，雪雲（対流セル）は混合層内

の平均風向とほぼ平行なLモードのバンド状降雪雲
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　重ねている。等値線間隔は，それぞれ6．3×10－2g
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第9。4。8図　モデルIIでシミュレートされた計算開始か

　ら28時間後の雲水（a），雲氷（b），雪（c），あられ

　（d）の混合比の等値面の3次元鳥轍図．雲水，雲
　氷，雪，あられの等値面はそれぞれ0。1，0．01，

　0．125，0。0625gkg－1以上の部分を示す．

に組織化している．バンドの走向は厳密にはx軸から

5。時計回り（右側）にずれており，バンドの間隔は～

30㎞である。このLモードのバンド状降雪雲の走向

は日本近海で不明瞭になっている．それぞれのバンド

状降雪雲はセルが線状に並んだビーズ状の構造ではな

く，不規則に並んだ多数のセルから構成されている．

降水域，特にあられによる降水域は地形と風の相互作

用により遍在しており，目本のごく近海と大きな

　山塊の風上側山ろく付近に集中している．

9．4．4．3モデル皿の結果

　モデルIIIの領域は目本列島西岸から30～100㎞に
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第9．4．1！図モデルIIIでシミュレートされた29時間
　　後の雲水混合比の高度1．8km（a），1．2km（b），0．6

　　km（c）における水平分布．等値線間隔は6．3×10『2g
　　kg－1．
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位置しており，Lモードのバンド状降雪雲の構造はも

はや不明瞭である．第9．4．10図から第9．4．13図まで

鉛直流，雲水，雪，あられの高度0．6，1．2，1．8㎞

における水平分布を示す．

　対流セルの水平スケールは3～7㎞で高度による変

化は見られない．水平風の場は，鉛直流による水平運

動量の鉛直輸送を反映して，対流セルの周辺で大きく

変化している．上層では，強い上昇流域の周辺部に下

降流域が，下層では，上昇流域の風上側に顕著な下降

流域が存在している．

　雲水域は，下層ではほぼ上昇流域と対応しており，

その水平スケールも，3～7㎞と小さいが，上空に行

くにっれて水平スケールが増大し，上層では隣接する

雲水域が合体して大きな雲水域を形成している．

　雪水域の水平スケールは上昇流域や雲水域よりは

るかに大きく，第9．4．12図の点線で示すとおり，領

域の大部分を占めている．一方，あられは雲水域とほ

ぽ対応しており，その水平スケールも中・上層の雲水

域と同等である．これは，雪の生成域は必ずしも高濃

度の雲水域とは一致しないことと，落下速度が小さい

ため，長時間空間に滞留し，その間に水平方向にも拡

散するためと考えられる．

　一方，あられの生成は雲水の高濃度域と一致して

おり，落下速度が大きいので，あられと雲水の高濃度

域は良い対応を示しているものと考えられる．

　中・上層の雪雲の下で対流セルが多数の発達して

おり，これら海上の降雪雲におけるnatural　seedingの

重要性を示唆している．

9．4．52次元モデルとの比較

　モデルIIのr345㎞に沿った鉛直断面内の鉛直流，

雲水量を第9．4．14図に示す．雲の形成はx＝125㎞付

近から始まり，雲頂高度も1．5㎞から目本近海では

2．5㎞まで増加する．最大上昇流は3ms－1程度で，

最大雲水量はL2g　kg－1程度である．水平解像度は

9．2の2次元モデルのモデルIIと同じであるが，2次

元モデルでは鉛直断面を混合層内の平均風向に平行に

とっているためTモードの筋状降雪雲を仮定したこ

とになり，3次元モデルではLモードの筋状降雪雲を

シミュレートしている．しかし，若干3次元モデルの

方が雲の形成開始が早まっているが，鉛直流の強さや

混合層の発達過程は類似している．雲水量も3次元モ
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第9．4．13図　モデルIIIでシミュレートされた29時間
　後のあられ混合比の高度1．8km（a），1．2km（b），0．6

　km（c）における水平分布．等値線間隔は3．1×10－2g

　kg－1．

　　0．0
　　　0　　　　　　125　　　　250　　　　　375　　　　　500　　　　625　　　　　750

　　　　　　　　　　X（km）　　　　　　　　　　43．1m　s4

　　　　　　　　　　　　　　　　　　→
第9。4．14図　モデルIIのy＝345kmに沿った鉛直断面内

　の鉛直流（a）と雲水混合比（b）の分布．等値線問隔
　は，それぞれ2．5×16－1ms－1，1．3×10『1gkg－1．

（b》

、’司一

～N
－一

…榊蹴亨
i螺一陣i

一・瀞1’…》i榊．

櫨亨、1

守｝磐耐

デルでは局所的に1gkg－1を超える値がみられるが，

全体的には0．5gkg－1程度で2次元モデルと大差ない．

局所的に1gkg『1を超える大きな値が存在するのは，

雪雲の広がりの相違による．2次元モデルでは，雲上

部で雪雲が一方向＠軸方向）にしか広がることがで

きないためほぼ全面に広がっている．そのため，

natural　seedingの効果で雲の発達期から雲水量が抑え

られている結果となっている．一方，3次元モデルで

は，雲上部で雪雲は2方向の自由度を持ち，水平風の

風向に直行する方向に雪雲の存在する部分と存在しな

い部分が交互に分布し，元々雪雲の存在しないところ

に発生した雲は，発達期に比較的高濃度の雲水を持つ

ことができる．第9．1．5図と比較して分かるように，
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第9．4．15図　1989年2月3日03Zの静止気象衛星の可
　視画像．

対流の水平スケールはほぼ同じである．雪やあられの

混合比も最大で0．5gkゼ，0．4gkg一玉程度で2次元モ

デルの結果と大差ない．上述のように，2次元モデル

で鉛直断面を風向に沿った方向にした場合，Lモード

の筋状降雪雲をTモードと仮定してシミュレートす

ることになるが，混合層の発達の程度や，その中に形

成される雲内部の対流セルの構造や雲の微物理学的特

徴はよく再現されているといえる。

9．4．6　観測との比較

　モデル更で得られた雲（g。）の水平分布（第9．4．5

図参照）の主要な特徴，例えば大陸東岸から雲の先端

までの距離，地峡海峡を通り抜ける雲の列，いった

ん日本列島上で消散した後の太平洋上における雲の再

発達の様子などは，第9．4．圭5図に示した気象衛星写

真の雲の分布をよく再現している．

　雲頂高度の水平分布は，海面温度と寒気の大陸東

岸を離れてからの海上における吹走距離を反映して，

臼本海北部で低く，β本海南部で高くなる傾向が顕著

であった．これは美989年2月3日（OOZ）の札幌，秋

田，輪島のゾンデ観測から求めた混合層の上端高度

2．3㎞，2．5㎞，2．6k鵬とよい一致を示している．

　モデル1で得られた雲の混合層内の平均風向にほぼ

平行な（Lモード）バンド状構造も，衛星写真に示さ

れている雲とほぼ一致している．ただし，実際の雲の

バンド状構造は，雲の発生初期には幅王0㎞以下で日

本近海で30㎞程度であるのに対して，モデルで再現

された雲は，出来始めで30㎞，日本近海では70㎞

と，2～3倍の大きな値となっている．これは，モデ

ル1の水平格子間隔が15㎞と粗いためと考えられる．

Lモードのバンド状構造に加えて，平均風向にほぼ直

交する（海岸線に平行な）構造も明瞭に見られるが，

衛星の雲画像やレーダエコーからは検出されていない．

今回の数値実験では雲が地形性収束のために日本列島

の西海岸線付近から発生して風上に伝播したことから

も類推できるように，このような平均風向にほぼ直交

するバンド状構造は，水平格子間隔が151蜘と粗く対

流が弱く表現されているために，地形性収束の影響が

強く残っているためと考えられる．

　モデル1で再現された雪雲の中で生成されたあられ

の水平分布は，秋田以南の日本近海に分布しており，

特に大きな山塊の風上側に集中する傾向が見られた．

あられによる降水の直接観測はないが，秋田以南に多

いという結果は2．！で述べたしゅう雪頻度の分布と矛

盾しない．山塊の風上側に集中する傾向も我々の野外

観測の結果と矛盾しない．

　モデルIIで再現されたバンド状降雪雲の走向及び

バンド幅は，臼本近海では衛星の雲画像やレーダ観測

の結果とほぼ一致する．雲の出来始めのバンド幅が

10㎞で，観測結果と比較すると少し大きめの値とな

っている．これはモデル11の水平格子間隔が3㎞と

粗いためと考えられる．また臼本近海で，幅20～30

㎞のバンド状降雪雲の内部構造を見ると，対流セル

がビーズ状に一列に並んだ単純な構造ではなく，多く

の対流セルがランダムに並んだ構造となっており，レ

ーダ観測の結果と一致する．モデルの中で活発な対流

セルが表現されているため，海岸線に平行なバンド状

構造は不明瞭である．雲の出来始め（先端部）も大陸

東岸から120㎞で，衛星の雲画像と比べると20～30

㎞大陸寄り（早く発生〉となっているが，概ね観測

結果と一致している．また，雲頂・雲底高度もそれぞ

れ約2．5㎞，0．3㎞で，観測結果と一致した．

　モデル斑の領域が，偶然バンド状に組織化した雪

雲の部分からはずれていたため，明瞭なバンド状構造

は見られない．しかし，モデルmで再現された対流

セルの水平スケールは3～7kmで，対流セルが一般場

の風に大きく影響することなど，レーダ観測の結果と

一致する．雪雲の下部では，上昇流コアと雲水コアが

一致し，上部では対流セルの発達が逆転層で抑えられ

雲水域は水平方向に広がり，隣り合う個々の対流セル
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によって生成された雲水域が合体して水平スケールが

増大している．雪粒子からなる雲は，水と氷の飽和水

蒸気圧の差によって，上昇流域からはずれても昇華蒸

発を逃れ長く生き残り，雲水域よりさらに広範囲をカ

バーしている．このように落下速度の小さな雪粒子が

漂う中，海面付近から次々と対流セルが発生し新しい

雲を形成しており，natural　see（㎞gが起こっている．

これらは，数値実験を行った事例ではないが，8．4で

述べた類似した事例の航空機観測（1993．1．29〉の結

果と一致している．

9．4．7　モデル解像度と雲の微物理構造

　今回用いた3重ネステッドモデルの水平格子問隔

は外側のモデル1が15㎞，モデルIIが3㎞，モデル

皿が1㎞である。第9．4。16図に示すように領域内の

最大上昇流は，モデル1，II，皿ではそれぞれ～1ms｝1，

～4m　s－1，～10ms－1と格子問隔が小さくなるにつれ

て増大している．これに伴って，雲の微物理パラメー

タも変化し，g。の領域内最大濃度も～0．8gnf3から～

2gnf3に増大している．gわ1覧9g，妬も同様に2～3

倍に増加している．一方，g、は若干減少し，瓦には

大きな変化は見られない．

　これらの鉛直流と雲の微物理量の水平格子間隔依

存性から，水平格子間隔15㎞でも目本海上における

混合層の発達，その中での降雪雲の形成を定性的には

表現できるが，海上の対流性降雪雲の微物理構造を定

量的に再現するためには，最低でも1～3㎞の水平格

子間隔が必要であることが分かる．陸上では海面から

の強い潜熱・顕熱フラックスが遮断され，対流活動が

弱まるため，それより多少粗い水平格子間隔のモデル

でも現象を再現できると思われる．

　水平格子問隔が15㎞より粗いモデルを使用する場

合には，サブグリッドスケールの現象を鉛直流や雲の

微物理変数に反映させる，一種のパラメタリゼーショ・

ンが必要となろう．

9．4．8まとめ

　3次元3重ネステッド雲解像モデルを用いて，1989

年2月2～3目の寒気吹き出し時の混合層の発達及び

その中での降雪雲の形成をシミュレートした．流入側

境界条件としてウラジオストックにおけるゾンデ観測

のデータを用い，水平一様性を仮定して計算したにも

　1000
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第9．4．16図　モデル1，II，IIIで計算された上昇流，雲

　水混合比，雲氷混合比，雲氷数濃度，雪混合比，雪
　数濃度，あられ混合比，あられ数濃度の最大値．

かかわらず，雪雲の水平分布，雲頂高度の地理的分布，

地形による変質効果等を良く再現した．その他に，あ

られ降水の地理的分布，降雪雲のバンド状構造（走向

・バンド幅），個々の対流セルの空間スケールや3次

元的構造，それらの集合からなる雲群の構造等も再現

された．

　2次元数値実験と3次元数値実験の比較から，2次

元数値実験でも混合層の発達やその中に形成される降

雪雲の微物理構造は良く再現できていることが示され

た．

　モデルの中で計算される鉛直流は，モデルの水平

格子間隔に強く影響されるので，雲の微物理変数も鉛

直流を通して大きな影響を受けている．今回の数値実

験の結果から，海上の対流性降雪雲を適切に取り扱う

ためには最低でも1～3㎞の水平解像度が必要であり，

粗い水平格子間隔のモデルを用いる場合は，鉛直流の

格子間隔依存性を補正する，一種のパラメタリゼーシ

ョンが必要となることが示唆された．
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第沁章　野外シーデイング実験＊

璽Oj　はじめに

　降雪の人工調節技術を確立するためには，自然の

雲を対象とした野外観測による降雪機構の解明に加え

て，人工的なシーディングに対する雪雲の内部構造の

応答を十分に把握する必要がある。そのためには，シ

ーディングに対する自然の雲の内部構造と降雪機構の

応答に関する正確な情報を組み込み，信頼性の高い人

工調節の数値モデルを構築しなければならない．それ

を用いて，種々の条件下で自然の雪雲とシーディング

をした雪雲の比較を行い，最適シーディング法やシー

ディング効果の評価法を確立する必要がある．

　オーバーシーディング時には自然には見られない

高濃度の微小氷晶が局所的に生成されるので，その後

の内部構造の変化はまだ十分に解明されていない．ま

た，シーディング物質の初期の空間的広がりは，通常

使用される数値モデルの解像度より小さく，シーディ

ングにより生成した氷晶プリュームの初期拡散に関す

る情報は，シーディングの数値実験を行う際に必要不

可欠である．

　Ag王やドライアイスを用いたシーディング実験は

1940年代後半より世界中で数多く行われてきたが，

シーディングに対する雲の内部構造の物理的変化を測

定した基礎的研究は，大陸性の積雲（Cooperαα∠，

1984）や，山岳性降雪量（Marwitzε醗∠，1981）に関す

る研究があるがその数は少ない．日本海降雪雲を含め，

海洋性の対流性降雪雲を対象としたシーディング実験

に関する基礎的研究はこれまでほとんど行われていな

い．

　本研究では，直接人間の生活空間に影響を与える

ことなく，かつ日本海降雪雲と類似した性質を有する

雲として，寒気吹き出し時に太平洋上に再形成される

雪雲を対象として，ドライアイスペレットを用いたシ

ーディング実験を行い，航空機による直接観測により，

シーディングによる雲の内部構造の応答を調べた．

罰0．2　シーディング装置の開発

航空機から一定量のドライアイスペレットを連続

して投下するために，ドライアイスポッパーを製作し

た．その外観写真と側面図を第10．2．美図と第10．2．2

図に示す．大きさは，横105膿，奥行き55cm，高さ

81c田で，軽量化のため大部分はアルミ製である．コ

ンテナは角すい状（開口部100c田×50cm，高さ60

c搬）で，航空機底部から機外に出す投下口以外は密閉

式となっており，CO2ガス抜きパイプをコンテナから

機外に接続し，CO2ガスによる酸欠等の事故防止をは

かっている．

　ドライアイスポッパーは，コンテナ部，送出部，

投下部から構成される．コンテナ部にはドライアイス

第圭0．2．i図　ドライアイスホッパーの外観写真。
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ペレット（1cm角）を50kg収納でき，ドライアイス

ペレットが自重で目詰まりを起こさないように螺旋状

撹搾スクリューを中心部に取り付けてある．コンテナ

内のドライアイスペレットを一旦送出器に導入して，

一定速度（低速）で散布したり，投下口をスライドさ

せコンテナに直結して高速で散布することも可能であ

る．前者の場合は送出用螺旋状スクリューの回転数で

散布速度を連続的に調節可能である．後者の場合は，

コンテナ底部の開閉板の開口面積を1／3，1／2，全開

にすることによって散布速度を切り替えることができ

る．この二つの方法を用いることにより，0～50kg

mirr1の散布速度が得られる．
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10．3　ドライアイスペレツトの諸特性

使用したドライアイスペレットの粒径分布，質量

分布を第10．3．1図に示す．粒径，質量は1．3cm，2．6

g付近に中心をもち，標準偏差は0．2cm，．O．6g程度

である．比重は約1．4～1．5gcm－3である．

　ドライアイスペレットの終端落下速度は抵抗係数

Coが不明のため，次式から直接計算することが出来

ない．

V2ニ21ng
　　CD5ρα

（10．3。1）

そこで気象研究所本館屋上から落下実験を行い，高度

差20mを落下するのに要する時間を測定し，
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第10．3．1図　（a）ドライアイスペレット径の頻度分布と

　（b）ドライアイスペレット質量の頻度分布．
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1ニ0，x＝20，’ニ11，x＝0の境界条件の下に解きCbSを

決定し，（1〉式から終末速度を求めた．その結果を第

10．3．2図に示す．全てのドライアイスペレットの落

下速度は13±1ms－1の範囲におさまる．

　ドライアイスの昇華蒸発速度を低温実験室の垂直

風洞内で測定した．実験方法はドライアイスペレット

をプラスチックメッシュ上に置き，風速4，7，10m

s－1，室温＋8，一10，一20℃の条件下で1分毎に質量を

測定した．一20℃，10m　s－1の条件下の実験結果を第

10．3．3図に示す．初期には1gmih－1程度の速度で昇

華することが示された．この実験から，昇華速度は強

い風速依存性を示すが，温度依存性は顕著でないこと

第10。3．2図
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　量変化．

1　　2　　3　　4　　5　　6　　7
　ELAPSED　TIME（min》

ドライアイスペレットの昇華蒸発による質

が確認された．実、験結果は理論計算と良い一致を示し

た．また，落下中（昇華中）のドライアイスペレット

の表面温度はh㎞taε1α∠（1971）が計算したように

約一100℃程度に達すると考えられる．

　理論式を用いて，ドライアイスペレットの落下シ

ミュレーションを行い，昇華蒸発してなくなるまでの
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落下距離，ペレットの粒径変化，昇華蒸発速度の変化

等を求めた．1gのドライアイスが昇華蒸発する間に

1×1013個の氷晶を発生させるというFu㎞taαα∠

（1971）の実験結果を用いると，初期の粒径が9㎜の

ドライアイスペレットが1cm落下する問に発生する

氷晶数は初期（0秒）には2×106個c虹1，300秒後に

は7×105個cゴ1である．ドライアイスペレットは最

初の300秒間で約4㎞落下し，1．5nm程度になり，

その間平均1×106個cガの氷晶を発生する．

10．4シーディング実験

10．4．1実験時の気象条件

　1993年2月1目，仙台沖でシーディング実験を実

施した．当目は第10．4．1図に示すように，関東沖の

低気圧が発達しながら東北東進するにつれて西高東低

の典型的な冬型気圧配置になり，仙台沖は強い北西季

節風が吹いていた．奥羽山脈風下側で一旦消散した雪

雲が再び仙台沖～100㎞で発生していた．雪雲の雲頂

高度は約3㎞，温度は一20℃であった．680hPa付近

に逆転層が存在し，相当温位θeは3．5㎞より下層で

はほぼ一定であったが，最下層に弱い対流不安定が見

られた（第10．4．2図）．風は下層で北西の風12ms－1

で，上層で西北西の風22ms－1であった．3．5㎞以下

では乱流成分（渦消散係数）が大きく，特に雲層で大

きな値を示した（第10．4．3図）．

　実験領域の上空（推定5000m）には氷晶雲が存在し，

この雲から弱い自然のシーディングがあったが，その

影響は顕著ではなかった．シーディング以前に所々弱

い降雪があり，シーディング効果を現業用レーダで検

出するのは難しい状況にあった．

10、4。2　実験方法

　雲観測用航空機Super　King　A丘（B200T）とシーディ

ング用航空機セスナ402は実験領域南西側で合流し，

King　A丘が先に雲内を飛行し，発生初期で氷晶濃度の

低い雲を探し，それに対してシーディング実験を実施

した．King　Airは雲頂下1000ftを飛行し，セスナ
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402は雲頂上1000ftをKing　A孟rより後方風上側4000

ftを飛行しながらドライアイスペレットを風向にほ

ぼ直交する方向に直線的に散布した．散布速度は1kg

mih－1で数分間シーディングを実施した．ドライアイ

スペレットが風に流されることを考慮して風上側

4000ftでシーディングを計画したが，飛行中に目測

で4000ft．を確保するのは困難で，実際にはさらに風

上側を飛行しながらシーディングしたことが第

1044図から分かる。シーディング後，King　A廿は

ポインターシステムを利用してシーディングプリュー

ムを追跡観測した．移動する雲に相対的なKing　Ak

の航跡図と2D－Cプローブで測定した氷晶濃度が50個

L－1以上の部分を太線で示す．高濃度氷晶域が直線的

に並び，容易にシーディングプリュームを同定できる．

10．4．3　シーディング前

　シーディング前（自然）の雪雲は，その発生初期

には0。5～1．5g虹3の雲水量を含み，平均粒径15μm，

数濃度400～500個cゴ3の雲粒から成っていた．氷晶

濃度は1個L－1以下で，最大5ms－1程度の上昇流を含

んでいた．降雪を伴う最盛期の雪雲内では，一般に雲

水量はO．5g虹3以下に低下し，逆に氷晶濃度は増加し

た．しかし，雲頂温度が一20℃程度の雲では，その値

は高々20～30個L－1で50個L－1を超えることはまれで

あった．

第10．4．4図は，移動する雪雲に相対的なK血g　Ak

の航跡図で，太線部分は氷晶濃度が50個L－1以上の部

分を示す．King　A丘の西南西一東北東のf旺εht　trackに

平行に風上側～1．5㎞のところに高濃度氷晶域が直線

的に並んでおり，シーディングの跡を示している．～

1．5㎞のずれは，飛行中の2機の航空機間の目視によ

る位置決めの困難さを反映している．
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第10。4．4図　雲システムに相対的な航空機の飛行経路．

　太線部は氷晶数濃度が50個L－1以上の部分を示す．
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10．4．4　シーディング後

　シーディング後の各微物理要素の時間変化を第・

10．4．5図～第10．4．7図に示す．図中のA～Eは第

10．4．4図のA～Eに対応する．第10．4．5図の164705

付近に，氷晶の高濃度域がスパイク状に見られる．こ

・れは約3．5分前のシーディングによって生成された氷

晶プリュームでその幅は約300mで，その中の氷晶の

最大数濃度は1000個L4を超えている．氷晶プリュー

ムの周辺部では雲水量がO．5gnf3程度であるが，プリ

第10．4．5図　シーディング後の1Dプローブによる粒子数

　濃度（onedc），鉛直流（hw），2D－Cプローブによる

　粒子数濃度（ooncic），2D－Pプローブによる粒子数濃

　度（concip），FSSPによる雲粒数濃度（銚p），熱線
　式雲水量計による雲水量（clwc）の時間変化．

ユーム内ではO．19虹3程度に減少している．また，

2D－Pプローブで測定した200即以上の降雪粒子の濃

度は5個L－1程度であった．

第10．4．5図の164815付近はシーディング5分後の

氷晶プリュームに対応しており，その中の氷晶最大濃

度は～100個L－1，雲水量も0．3gゴ3と比較的大きな

値を示した．雲水量が比較的大きかった理由として，

シーディングむらによりシーディングにより発生した
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　のデータ．

氷晶数が少なかったことと，2～3ms－1の上昇流域に

あり雲水生成が持続していたことが考えられる，第

10．4．6図の165120付近はシーディング後8分の氷晶

プリュームであり，その中の最大氷晶濃度は300個

じ1，雲水量0．1～0．2g虹3である．プリュームの右端

で1D－C，2D－C濃度がスパイク状に高く，雲水量がゼ

ロ，2D－P濃度も低い．それに対して，左側では1D－C，

2D－C濃度が比較的低く，2D－P濃度が！0個L－1，雲水

量も0．1～0．2g虹3と高くなっていた．これは右端が

雲の周辺部に位置し，元々雲水量も低く，シーディン

グにより生成された高濃度の氷晶が十分成長できなか

ったものと考えられる．165300付近はシーディング

後9．5分の氷晶プリュームであり，2D－C濃度は拡散

希釈で50個L－1程度に低下しているが，1D－C濃度が

200個L－1以上の領域は幅2㎞以上に拡大しているこ

とがわかる．プリュームの中央部では氷晶の成長に消

費され雲水量はゼロとなっているのに対し，その両側

では0．2g虹3の値となっている．第10．4．7図の

165630付近は，シーディング後13分の氷晶プリュー

ムで，2D－C濃度は最大で200個L一1で，プリューム内

に雲水は存在しなかった．

　第10．4．8図に示すようにシーディング後3．5分

（164705）のプリューム内には200脚以下の等方的な

結晶が多数存在し，粒径がほぼ一様なことからほぼ同

時刻に発生したものと思われる．また，シーディング

後10分以後（165300，165630）に，雪片形成が顕著に

なっていた．

10．5考察
　第10．4．4図からも分かるように，シーディングト

ラックは目標とした過冷却雲（混合雲）の中心より北

西側にズレ，必ずしも高濃度の過冷却雲水域とは対応

しない所もあった．それに加えて，ドライアイスのシ

ーディングむらの影響もあるので，シーディングから

の経過時間の異なる測定値をコンポジットして，シー

ディング後の雲の微物理構造の時間変化を議論する場

合には注意を要する．

　シーディングトラック内の氷晶濃度（2D－C濃度）
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第10．5．2図　シーディングプリューム幅の時間変化．

　　0

の最大値は～1000個L－1で，ドライアイスペレットの

昇華速度，航空機の対気速度，初期のシーディングト

ラックの幅，1gのドライアイスから生成される氷晶

数から計算した理論値2600個L－1にほぼ一致する．

　次に，雲内の雲・降水粒子の粒径分布変化を第

10．5．1図に示す．3．5，5，8分後の2D－Cによる粒径

分布から，そのピークはそれぞれ75μm，180μm，150

即に位置している．氷晶の平均成長速度は，0．36即

s－1，0．6即s－1，0．31即s『1となり，一15℃付近での水

飽和条件下の成長速度～1即s－1に近い値となってい

る。平均成長速度は，シーディングプリューム中の雲

水量が大きいほど速くなっていた．雲水量は1秒平均

値（80m平均値）を用いており，より小さなスケール

で見ると雲水の存在する空間としない空間が混在して

いたと考えられる．雲水の存在しないところでは，水

未飽和となり氷晶成長速度が低下し，氷晶の平均成長

速度を減じたと考えるのが妥当であろう．

　昇華凝結成長だけでは，氷晶は10分間に1㎜以上

には成長できない．10分程度で，ミリサイズの降水

粒子にまで成長するには，雲粒捕捉成長あるいは氷晶

同士の衝突併合成長が必須となる．今回のシーディン

グ実験の条件下では，第10．4．8図の2D－Cイメージに

示されるように，樹枝状結晶からなる雪片形成がミリ

サイズの降水粒子生成に寄与していた．

　シーディングプリュームのトラックに直交する方

向（平均風向に平行）への拡散速度は，第10．5．2図

に示すように，概ね1㎞／10分であった．シーディン

グ直後には最大値1000個L－1を超える鋭いピーク状の

分布を示すが（第10．4．5図），時間とともに最大数

濃度も減少し，分布幅も広がっている．しかし空間分

布は必ずしも連続的ではなく，雲内の複雑な気流構造

を反映していくつかのピークを示すこともある（第

10．4．6図，第10．4．7図）．

10．6まとめ

　1993年2月1日，寒気吹き出しに伴って仙台沖の

太平洋上に再発生した雲頂温度一20℃（高度3㎞）の

降雪雲に対して，ドライアイスシーディングを実施し，

その後の雲の微物理構造の変化を研究観測用航空機を

用いて観測した．シーディング実験から次のことが明

らカ＞となった．

　（1）　シーディング直後には，雲内に1000個L－1を

　　超える高濃度の氷晶が発生した．この値は理論

　　的に予想される値とほぼ一致した．

　（2〉氷晶の粒径分布のピーク径から求めたシーデ

　　ィングプリューム内における氷晶成長速度は，

　　十分な量の雲水が共存する場合はO．6脚s－1程

　　度で，水飽和条件下における氷晶成長実験から

　　得られる値に近い値を示した．

　（3）　シーディング10分後から雪片形成が顕著とな

　　った．

　（4）　シーディングプリュームの幅は，3分後に～
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300m，10分後に～1㎞まで広がった．このよう

な，シーディング直後の雲の微物理構造の変化

や，シーディングプリュームの拡散に関する知

見は，今後，数値モデルによるシーディング実

験の信頼性を向上させるため，更に降水増加や

降水域の移動を目的とした最適なシーディング

方法を考察する際に必要不可欠なものである．

今後，種々の気象条件下でのデータ取得が望ま

れる．
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Cooper，W．A，and　R．P．Lawson，1984：Physical

　intelpreta怠on　ofresults　fヒom　the　HIPLEX－1experiment．

ヱ4以惚言εo孔，23，523－540．

Fu㎞ta，N．，W．A　Sc㎞eling，and　L．F．Evans，1971：

　Expe血nenta1（1ete舳ation　of　ice　nucleation　by飯田㎞g

　d取ice　peUets．ノ1ノ珈∠ルを陀o歌，10，1174－1179．

Marwitz，」。D．，and　R　E．Stewalt，1981：Some　seeding

　signaturesinSie∬astoms．」砲ρ∠耽蜘汽，20，1129－

　1144．

一206一



気象研究所技術報告第48号　2005

第11章　シーディング数値実験

11．1　1次元モデルによるシーディング数値実験＊

11．1．1　はじめに

　目本海に面した海岸部では，冬期季節風時に降雪

が多いことはよく知られている．そこでは時々，豪雪

にみまわれ社会に深刻な被害をあたえている．

　目本海上の降雪雲からは雪だけでなくしばしばあ

られが降る．Mセmo（1992）の統計的分析によれば，

あられによる降水は冬期の全降水量の約30％以上に

もなる．このことは，降雪雲内には十分な過冷却雲水

が存在しシーディングによる人工調節の可能があるこ

とを示している．しかし本プロジェクトを実施するま

で，目本海降雪雲の内部構造についてはほとんど知ら

れていなかった．アメリカでは，人工的に降雪を減少

させたり再配置する可能性をさぐるため，五大湖上の

降雪雲を対象として観測やシーディング実験が行われ

た例がある（Hohoyd　and　Jiusto（1971），Weic㎞㎜n

（1974））．過剰にシーディングを行うことにより，あ

られをもたらす雲粒捕捉過程を抑えることでは成功し

たが，その後十分な実験が行われることなく終わった．

あられ形成過程の理解は，シーディングによる降雪雲

の人工調節の鍵であるにもかかわらず，日本海降雪雲

にっいては定量的にはほとんど知られていなかった．

定性的な形成過程の議論が，地上観測データに基づい

てされたことはあるが（H頒maya（1976，1977，1983）），

今だに未解決の問題が多い．例えば，氷晶の発生やそ

れに続いて起こる雲内での雲粒捕捉過程について未解

決の問題がある．これは主に，雪雲内部の観測が不足

していることからきている．本プロジェクトで実施し

たHYVIS（降水粒子ゾンデ，Murakami　and　Matsuo

（1990））とHYDROS（降水ドロップゾンデ，村上ら

（1989））及び航空機による直接観測によって，我々は

目本海降雪雲の微細構造について，より包括的に理解

することが可能となった．

　本節で，観測とモデルの結果を用いて日本海降雪

雲におけるあられ形成のメカニズムを調べ，次にシー

ディングによる雪雲の人工調節の可能性について検討

する．数値実験は，氷晶の発生過程とそれに続いて起

こるあられの形成に焦点を当てて行った．なお，この

節の内容はMatuoε1鳳（1994）の抄訳をもとにしてい

る．

11．1．2あられを伴う雲と降水を伴わない1の特徴

　第11．1．1表と第11．1．1図は，1989，1991，1992

年に，目本海に面した海岸から30㎞離れた飛島周辺

で実施された，HYV【SとHYDROSによる雪雲観測の

結果（5例）を示す．これら5つの雪雲は，あられ形

成の前後における微細構造について代表的な性質を持

っているという理由で，Murakamiε砂∠（1994）の結果

から選択されている．Murakamiε砂∠（1994）は，雪雲

の微細構造の変化の一般的特徴を断片的な雪雲の観測

結果を合成させることによって表現した．レーダと航

空機による観測はこれらの雪雲が寿命約1時間のセル

状の対流性であることを示した．これらの雲では，総

観スケールの逆転層がふたのような役目をしていた．

雲の直径は5～10㎞，高さは2～3㎞でベナールセル

的な特徴を示しており，このことは，1963～1968年

までのプロジェクト「目本海上の激しい擾乱」の中で

も指摘された（例えば，Matsumoto　and　Ninomiya

（1966），Matsumoto（1967））．第11．1．1表には，

HYVISとHYDROSの観測から得られた雲頂温度，液

体雲水量（LWC），大きさ300μm以下の初期氷晶の

数濃度（Nice）が示されている．LWCとNiceはそれ

4
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畿ii
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　　　Oン〔　　0・C『

一20ρC　　。

　　源c

　0　1343　　1501　　1441　　　1541　　　1016
　　　4　Feb．　1989　　　　　9　Fcb。　1992　5　Feb．　1991　9　Feb．　1992

第11．1．1図　雪雲の内部に含まれる氷晶・雪粒子のタイ

　プに関する模式図．£d。は凍結水滴，陰影部は過冷却雲

　粒層．

＊松尾敬世：物理気象研究部（現　気象大学校），折笠成宏，村上正隆：物理気象研究部
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第11．1．1表HYVISとHYDROSで観測された雪雲の特徴．Cond。はあられ（G）を含むか，降水を伴

　わない（NP）かの条件，Ttopは雲頂温度，LWCは最大液体雲水量，Niceは300㎜以下の氷晶の
　最大数濃度を示す．

No． Case Cond。 η。P
（。C）

LWC（max）
（9／m3）

瓦三ce（max）
（／1）

玉
2
3
4
5

1343LST4Feb。1989
1501LST4Feb．1989
1441LST　g　Feb．1992

1541LST5Feb．1991
蓋016LST　g　Feb．1992

　
　
　
P
P

G
G
G
N
N

一17

－19

＿18

－18

＿17

1
1
1
6
n
フ

0
0
0
0
0

40
200
60

　5

　5

ぞれの雲の中で測定された最大値をとっている．これ

らの雲の特徴は，雲頂温度が約一18℃であり，LWC

については，降水形成以前のステージ（M）で約

0．8g虹3，あられ形成のステージ（G）で約0．1g虹3，

Niceについてはステージ　（NP）で数個Ll，ステー

ジ（G）で約100個L『1であった．ステージ（NP）と

（G）の雲の比較から，雲の発達期のあられ形成に伴

い，氷晶数濃度は増加し，LWCは減少すると考えら

れる．このことは，将来同一の雲の追跡観測において

実証されることであろう．第1L1．1図はこれらの雲

を，雲厚，気温領域，氷晶のタイプを図で示したもの

である．陰影をつけた箇所は過冷却の雲水が存在した

層を示している．CASE1，2，3の3つの雪雲はあら

れを含み，あられ形成のステージであることを示して

いる．CASE．4，5は降水がなく，小さい氷晶（300

μm以下）しか含んでおらず，降水形成の前のステー

ジと考えられる．あられが生成されるときはいつも，

程度の差こそあれライミングした粒子が観測されたが，

濃密にライミングした粒子は形の不規則さのため描き

難いため第11．1．1図では省略した．デュアルのドッ

プラーレーダによる観測は，CASE3，4，5の雪雲中

に最大で2，3ms－1の上昇流があったことを示してい

る（第11．1．2図の2つの例を参照）．上昇流は雲底と

雲頂の付近で弱く，内部で強い．1989年のCASE1，

2については，上昇流の観測が行われなかった．

　雪雲内のあられの芽についての情報を得るために，

小さい氷晶のタイプと出現頻度について解析を行った．

第11．1．3図は，1989年2月4目15時01分の雲全体

を通して観測された156μm以下の氷晶の出現頻度を

表した例である．存在したのは，板状（樹枝状も含

む）タイプ（P），柱状タイプ（C），凍結水滴

（鉱），濃密雲粒付き粒子（RS）である．　（RS）の

2
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
1

　
　
（
E
苫
）
卜
工
O
ロ
エ

1020LST　g　Febj992

　　　　case5

梁、

，壁　　冬4ごξぐ

　　略（ぐぐぐ

　　もくぐぐ

！鰍

《
∠
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
－

＾
E
ど
）
↑
工
樺
」
眺

　
　
　
　
　
　
　
　
　
㎝
≧
ゆ
　
5

　　　case3

1436しST　g　F壱bj992

0　　　　　　7　　　　　　、4
　HOR！ZON工AL　＄CALE（km）

0　　　　　　7　　　　　鞍
　HOR！ZONTAL　SCALE（km）

第11．1．2図　1992年2月9目に観測された降水を伴わな

　い雲（CASE5，左）とあられを伴う雲（CASE3，
　右）の鉛直断面内の気流構造（矢印）と反射因子（等

　値線，dBZ）．

300

　200鎖
国
国

Σ
P
z
　100

1501　LST　4　Feb．　1989

O　　　　P　　　　　　　　　C　　　　　　　　　f．d．　　　　　　　RS

　　　　ICE　PARTICLE　TYPE

O

第11．1．3図　1989年2月4目に観測された雪雲内におけ

　る156μm未満の氷晶の出現頻度．P；板状結晶，Cl角
　柱結晶，fd，；凍結水滴，RSl濃密雲粒付き結晶．

結晶形は完全には特定できないが，そのかなりの数

（約50％）は板状タイプのように思われた．板状タ

イプの結晶の個数は，濃密雲粒付粒子（RS）に含ま

れていることを考慮すれば最大であると考えられる．

板状タイプは一10～一20℃の雲の層内で支配的に成長
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しうることからも矛盾はしない．凍結水滴はごくわず

か（1％程度）である．HYVISの映像からは，ほと

んど全て（92％）の粒子がライミングしており，ラ

イミングを開始する大きさは，約100即かあるいは

それより少し小さい氷晶であることがわかった．同じ

解析をあられを伴う他の2つの雲について行うと，雲

粒付きの粒子が多数を占め，凍結水滴は少ないという

類似した傾向を示した．目本海上の降雪雲におけるあ

られの芽の大部分は，氷晶であり凍結水滴ではないこ

とが示唆された．しかしながら，㎜Sの観測の時

空問的な制約を考慮すると，凍結水滴があられの芽と

して働く可能性を完全に否定するものではない．

11．1．3　数値モデルの説明

雲のモデルは，ラグランジュとオイラーの両方の

スキームを組み合わせたもので，時問依存性のある1

次元モデルである．ただし，微物理学過程と熱力学過

程が力学へ影響することのない力学固定フレームを用

いた．氷晶の発生とそれに続いて起こる成長は，ラグ

ランジュスキームによって，雲の状態はオイラースキ

ームによって取り扱った．氷晶核の活性化と水滴の凍

結によって生成される氷晶の成長と輸送は，氷晶を一

個一個ラグランジュ的に計算した．そのため，氷晶の

成長の微物理過程はパラメタライズする必要がない．

成長する氷晶の特性に関連する種々の量は，時間的に

連続に求められる．雲の状態は，気温水蒸気密度，

LWCの要素を含む．簡単化のため，雲粒の粒径分布

は単分散であると仮定し，標準ケースでは直径20即

とした．雲は，深さ2㎞，雲頂が一20℃の単一セルと

し，格子間隔10mの鉛直1次元モデルで表現した．

また，上昇流は予め決められた時問変化をするものと

した．上昇流は高さ（z）の2次関数の形をとり，雲

の中間で最大値，雲頂と雲底で0の値をとると仮定し

た．さらに，1時間という雲の寿命の中間で最大値，

最初と最後で0の値をとり，時間については線型に変

化するものとした．第11．1．4図は，初期のステージ

の雲のモデルを概念的に示したものである．上昇流の

開始直後，雲（雲水や氷晶）が形成される．各高度で

発生した氷晶は，上昇流と落下速度のバランスで鉛直

方向を上下に運動しながら成長し続ける．発生初期の

氷晶（あられの芽）は大きさが10μmであるとし，一

個一個に番号を付けてある．モデルの中で番号付きの

　
　
　
、
）
）
〉
）
♪
〉

　
　
＼
0
0
0
0
0
0
0
0

　
＼
。
。
。
。
。
。
。
。
。

へ
。
。
。
。
。
。
。
。
。

、
　
　
O
　
O
　
鳥
》
　
O
　
O
　
O
　
O
　
O
　
O

　
蓑
蒼
暑
曇
蒼
各
曇
畳
蒼
畏
甚
隅
輔

〆
。
。
。
。
。
。
。
。
。

　
〆
。
。
。
。
。
。
。
。

　
　
／
〆
（
ー
ー
㌧
ー
’
、
｛
（
（

第11．1．4図　モデルの概念図．矢印は上昇流，星印は昇

　華凝結または雲粒凍結によって生成した初期氷晶，白

　抜きのO印は過冷却雲粒を示す．

氷晶は時間とともに常に追跡され，位置と物理的性質

が特定される．雪雲中の霧雨（d血オe）の存在を実証

する観測例が少ないため，「暖かい雨」のプロセスは

考慮していない．

雲の微物理学を詳細に扱うこのモデルは，降水形

成をより現実に近くシミュレートすることができるの

が利点であり，初期の雪やあられの形成を研究するの

に有効である．しかし，1次元モデルであるために，

質量保存則が厳密には成り立っていないことに注意が

必要である．モデル計算は，初期のあられ形成に注目

して行われた．その詳細と使った方程式系は，Matsuo

αα奴1994）を参考のこと．

11．1．3．1初期条件と数値計算の手順

粒子の成長と雲の状態のシミュレーションは，4秒

の時間間隔で約1時間行った．初期条件は，観測され

た雪雲の一般的特徴に基づいて採用した．初期値とし

て，気温の鉛直プロファイルは雲頂が一20℃，雲底

が一8℃で，気温減率6℃㎞一1とし，相対湿度は高度

に依らず一定の90％であると仮定した．雲の状態を

表す方程式は，上昇流のある2㎞の層にっいて，z方

向に解かれた．粒子の成長を表す方程式も同時に，一

個一個の粒子について，その位置と物理量を与えるた

めに解かれた．z方向に分布した氷粒子は，決められ

た密度のどの範囲に入るかに従って，雲底から雲頂ま

で50m間隔で分類される．氷粒子は密度によって次
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第11．1．5図　氷晶・雪粒子数濃度の鉛直分布の雲生成開始からの時間変化。縦軸は雲頂高度からの距

　離．S；雲粒の全く付着していない，または軽い雲粒付きの雪結晶，RS；雲粒付き雪結晶，G　lあら

　れ，LWC　l液体雲水量．

の4タイプに分割される．すなわち，0．1～0．12g

cm－3のライミングを全くしていないかわずかにした

雪（S），0．12～0．15gc虹3の軽くライミングした雪

（RS），O．15～0．28gcnf3の濃密にライミングした雪

（RS），0．28～0．3gcm－3のあられ（G）の4つであ

る．これは，ライミングするにつれて密度も増加し，

雪粒子が雪からあられへと変化するという考えに基づ

いている．

11．1．4シミュレーションの結果と考察

　第1L1．5図は，上昇流の最大値を200cms－1とした

場合の，雲の一生の様々な段階における，3タイプの

粒子（（S），（RS），（G））の数濃度の鉛直プロファイ

ルを示している．縦軸は雲頂からの距離を示している．

全くライミングしていないかわずかにした粒子（S）

は，雲の形成直後に出現し，その数濃度は10分後に

雲の上部で，1リットル当たり2，3個である．30分

後，ライミングした粒子（RS）が形成され，雲の上

部で豊富となる．粒子（S）の数は，ライミングして

いない粒子がライミングすることによって時問と共に

減少する．雲の上部にある粒子（S）と粒子（RS）を

合わせた数濃度は，シミュレーションの期間を通して

おおよそ1リットル当たり数個である。この数濃度は，

雪雲の降水形成以前のステージ（初期）で観測される

値と同程度だが，あられ形成のステージで観測される

値より101～102倍小さい．LWCは雲全体を通して最

初から時間と共に漸増して，30分間で約1gnf3に達

し，これは雪雲初期で観測された最大値0．9gnr3に近

いf直である．

　雲形成後40分であられ形成が始まり，この時，雲
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第11．1．6図　雲生成開始から40分後のあられ生成層における4タイプの雪粒子の粒径分布．

の上部には2000～3000個血3の粒子が存在する．その

後，あられはライミング成長しながら落下し始め，60

分後には雲底まで落下する．このときには，あられに

よる盛んなライミングのために，LWCは雲全体で0

にまで減少する．

　第11．1．6図はあられ形成が始まった40分後に，

雲上部に存在する粒子の粒径分布を示す．粒径分布の

問隔は200即毎で，高さは雲頂からの距離を示して

いる．各層は，ライミングの程度の違いによって4タ

イプの粒子に分類して表示している．粒子（S）は

200μmより小さい範囲にしか存在せず，このことは

200μm以下の粒子では相対的に昇華成長が重要であ

ることを示している．200即以上になると，程度の

差はあれ雲粒付結晶やあられを形成するためにライミ

ングがより重要となる．濃密雲粒付粒子やあられのよ

うに，ライミングが進むと粒径分布はより幅広となり，

最大の大きさは約2㎜まで達する．このあられ形成

層での数濃度の特徴は，400幽1以上の粒子（heavy

RS＋G）の数濃度の和が102～103ゴ3のオーダーである

のに対し，400即以下の粒子（S＋h頭tRS）のそれは

103ゴ3のオーダhであることである．

　第11，1．7図は，1989年2月4目15時01分に観測

されたあられ形成層内の氷粒子の粒径分布を，雲粒の

粒径分布と併せて示したものである．氷粒子の数濃度

は，400m以下と400μm以上でそれぞれ，約105nf3と

103ゴ3である．400即以上の粒子の数濃度は観測値と

計算値は大体一致しているが，400即以下の粒子に

ついては，観測値はシミュレーションの結果より約

101～102倍大きい値を示している．このことはあられ

形成と関連して何か他の氷晶形成過程があることを示

唆している．あられ形成層は気温約一18℃の高度に存

在していたので，Hane賃一Mossop（1974）過程以外のメ

カニズムが考慮されるべきである．そのメカニズムを

解明するためには，今後さらに多くの観測と室内実験

が必要である．

11．1．4．1あられ形成における種々の変数の効果

　あられの形成は，上昇流，氷晶発生率，気温，雲

の厚さなどの変数によって影響されていると考えられ

る．シミュレーションではこれらの変数の影響を調べ
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第1L1．7図　1989年2月4日観測された雪雲のあられ生
　成層における雪粒子（上段）と過冷却雲粒（下段）の

　粒径分布．各パネルの上部に海抜高度を示す．CWC
　は液体雲水量を示す．

るために感度実験を行った．上昇速度200cms－1とこ

れまで広く用いられてきた氷晶発生率（Matsuo8」砿

（1994）参照）を標準ケースとして，40分経過時の粒

径分布を示す．上昇速度や氷晶発生率を変化させた場

合の，結果を第11．1．8図と第11．1．9図に示す．標準

ケースでは雲の上部にあられが形成した（第11．1．5

図の40分経過時）のに対し，上昇速度20cms－1の場

合（第1L1．8図）にはあられは形成しなかった．20

cms－1の場合のLWCは，0．3g血3以下で標準ケースの

約1gゴ3より小さく，このことは，上昇流によって影

響されるLWCがあられ形成において重要であること

を示している．もう一つの例は，氷晶発生率を変化さ

せたときの結果（第11．L9図）である．氷晶発生率

を標準ケースの100倍とした場合，生成される粒子の

数濃度も基準の約100倍となる．LWCは雲の上部に

おいて，あられが余分に生成されることによって減少

する．この場合では，より大きい氷晶発生率によって

あられの数濃度が増加したことになる．

　あられ形成における種々の変数の効果を調べ，第

11．1．2表にまとめる．選択された3タイプの雲をそ

れぞれ縦の欄に示す．各々の雲について，最初の5行

には雲の特徴を記述する3つの条件とその条件下で形

成される降水のタイプを示す．3つのうちの1つの条

件を変えた時に形成される降水のタイプを，それより

下方に示す．雪かあられのどちらが形成されるのかは，

これらの条件に依存している．雲の厚さが薄い時で上

昇流が弱く気温が低い場合に雪が形成される傾向があ
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第11．1．8図　上昇速度が20cm　s－1の場合の，雲生成開始

　から40分後の雪粒子数濃度の鉛直分布．S；雲粒の全
　く付着していない，または軽い雲粒付きの雪結晶，RS

　；雲粒付き雪結晶，G　lあられ，LWC；液体雲水量。
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第！！．1。9図　第11．1．8図と同様．ただし，氷晶発生速度

　を標準実験の100倍に設定した場合．

り，あられは気温が高く上昇流が強く雲が厚いときに

でき易い．標準ケースより氷晶発生率が1～2オーダ

ー大きい時でもあられは形成される．これらの感度実

験の結果から，あられ形成は熱力学及び力学的条件に

よって左右される液体雲水量に依存していると思われ

る．この考えを確かめるために，標準ケースの雲で様

々なLWCの条件下でシミュレーションを行った．生

成されるLWCは，エントレインメントの過程を用い

て時間に関して一定の速度で雲から水を取り除くこと
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第11．1．2表　雪生成とあられ生成の色々な雲の条件依存性．A肌は一般的に用いられている昇華凝結に

　よる氷晶生成速度（Fletcher，1962）と雲粒凍結速度（Bigg，1953）を意味する．上段5行はCloud1，

　2，3に関する条件下で生成される降水粒子のタイプを示す．それより下方は，そのうちの1つの

　条件だけを変更した場合に生成される降水タイプ．

Parameter／Case Cloudl Cloud2 αoud3

Thickness

Top　temp．

Updra負

ICGR
Type

Thickness

Type

Updraft

Type

ICGR（times）
Typ¢

1km
－10。C

200cm／s
Av，

Graupe1

　
61

　
P

㎞
㎜1

G20cm／s

Graupe1

10－100

Graupe1

2km
＿20。C

200cm／s
Av．

Graupel

　
6
1

　
P

㎞
㈱1

G20cm／s

Sno脚

10－100

Graupel

3km
＿30。C

200cm／s
Av．

GraupeI

m
側k

n
l
S20cm／s

Snow

10－100

Graupel

によって調整した．あられ形成のLWC依存性を第

11．1．10図に示す．ここに示したLWCは雲の一生を

通しての最大値で，一般に雲の発生初期や発達期に現

れる．雪はLWCがO．4gnf3以下で生成され，あられ

はこのしきい値を越えた時に生成される．標準ケース

の雲は，通常の冬期季節風時に観測される目本海降雪

雲の特徴を有しているので，日本海降雪雲におけるあ

られ形成は，LWCがしきい値0．4gゴ3を越えた時に

起こるものと考えられる．

11．1、4．2あられ形成における雲粒の大きさの効果

　雲粒の直径を5～50μmまで変化させることで，同

様のシミュレーションを行った．簡単化するために，

過冷却雲粒は単分散と仮定した．実際の粒径分布は多

様であり，このような簡単化により結果に誤差が入る

が，あられ形成における雲粒の粒径効果を定性的に見

積もることができる．第11．1．11図はあられ形成の雲

粒粒径に対する依存性を示している．雪とあられとを

区別する雲粒の粒径に関するしきい値は，直径10即1

付近に存在する．このしきい値より雲粒が小さいとき，

ライミング過程は不活発で雪が形成する．しきい値よ

り大きい場合には活発なライミングが起こりあられを

形成する．この結果は，直径20即程度の雲粒があら

れ形成層で支配的であるという観測事実（第11．1．7

図の粒径分布）と符合している．

　　　　囁
　　　　已

S　S　S。G　G
　　　　曜
　　　　馨
　　　　9

G　G

9

o

1

1

1
1

0 0。5　　　　1．O

　LWC（9／m3）

1．5

第11．1．10図　雪生成とあられ生成のLWC依存性．S；
　雪だけが生成する場合，G　lあられも生成する場合．

　縦の点線は雪が生成される場合とあられが生成される

　場合のLWCの閾値を示す．

コ

SlG　G　G
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G

5
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1

1

　　　0　　　　　20　　　　　40

　　　　　　　　SIZE（1』m）

第11．1．11図　第11．1．10図と同様．

　依存性．

60

ただし，雲粒の粒径

11．1．4．3シーディングによる降雪粒子の変化

　氷晶発生率を大きくすると何が起きるか？この問

題は，雪やあられの形成メカニズムを解明するためだ

けではなく，シーディングによる雪雲の人工調節のポ

テンシャルを評価するためにも重要である．降水のタ
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第11．1．12図　少量のシーディングを行った場合の雪粒子

　の鉛直分布．シーディング高度は雲頂下1500瓜雲頂
　下1000mに人工的にあられが生成された．
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第11．1．13図　第11．1．12図と同様．ただし，雲層全体に

　大量のシーディングを行った場合．シーディング速度

　は標準の105倍に設定した場合。雲粒の全く付着して
　いない，または軽い雲粒付きの雪結晶（S）だけが生
　成される．

イプは上述したように，LWCと粒径分布に強く依

存しており，雪雲内のLWCをシーディングによっ

て制御することができれば，人工的に降水のタイプ

を変えることが可能となる．シーディングした場合

の結果を第1L　L12図と第1L1．13図に示す．第

11．L12図は，雲のある特定の層に少量のシーディン

グを行った場合の結果である．このときの氷晶発生率

は，雲の形成の初めから連続して，Fletcherの式にお

ける一20℃での氷晶核活性化能力と同程度のものであ

る．シーディングを行った層の500m上空に人工的に

発生したあられが形成される．この人工的なあられ形

成層周辺のLWCは，ライミング過程によりわずかに

減少している．このことは，このタイプのシーディン

グによってあられの増加が予想され得ることを示唆し

ている．これに対し第11．1．13図は，最初から雲全体

にわたって，天然の氷晶発生能力の105倍もの多量シ

ーディングを行った場合の結果を示している．このシ

ーディングによりあられと液体雲水滴は消滅し，ライ

ミングしていない雪（S）のみが約106nf3の高濃度で

生成される。雲頂より下方300m付近のライミングし

ていない雪（S）の粒径分布を第11．1．14図に示すが，

その場所はシーディングしていない場合（第11．1．5

図の40分経過時）のあられ形成層の位置である．ラ

イミングした雪やあられができる代わりに，多量のシ

ーディングにより500幽以下のライミングしていな

い氷晶が，約106虹3の高濃度で生成した．この実験

から多量のシーディングによりあられ形成を抑制する

可能性が示唆された．あられ形成抑制について類似し

た結果が，Ikawaαα∠（1991）によっても示されてい

る．過剰シーディングでは，落下速度の遅い，小さい

氷晶が多量に雲内に生成され，これらは地面に到達す

る前に拡散や昇華蒸発の影響を受けるために，ある種

の降雪抑制効果が期待できる．さらに，この場合強い

季節風によって風下側へ降雪域が移動することも予想
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される．これは，ライミングした雪（あられを含む）

は落下速度が大きく，落下速度の違いにより降雪域が

移動するためである．

11．1．5結論

　日本海降雪雲のなかであられが生成するための必

要条件を，観測と理論の両方から調査した．さらに，

雪雲のシーディングによる変質の可能性について数値

実験により調べた．その結果は以下のとおりまとめら

れる．

　（1）　雪雲内のあられの芽のほぼ大部分が，氷晶で

　　あると思われる．

　（2〉　あられの形成が起こり易いのは，比較的強い

　　上昇流，高い雲頂温度，厚い雲，低い氷晶発生

　　率の．ときである．この時，雲内の液体雲水量と

　　雲粒の粒径分布の特徴が，あられの形成か雪の

　　形成かを決める主要な物理要素となる．通常の

　　冬期の季節風時に観測される日本海降雪雲に関

　　しては，あられ形成に必要なLWCは0．4gゴ3

　　以上，雲粒の粒径が10μm以上あることが示さ

　　れた．

　（3〉　シーディングによる雪雲の人工調節は可能で

　　ある．少量のシーディングでは降雪量を増やし，

　　多量のシーディングでは降雪を抑制し得る．シ

　　ーディングにより雪の特徴や落下速度を変化さ

　　せることができ，このことは強い季節風によっ

　　て降雪域を移動させる可能性を示唆している．

人工調節の可能性についての以上のような仮説は，

将来，雲への実際のシーディング実験において実証さ

れることが期待される．
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11．22次元・3次元モデルによるシーディング数

　値実験＊

11．2．1はじめに

　この節では，9．2と9．3で行った数値実験の延長と

しての，氷晶生成項についての感度実験の結果を示す．

このような感度実験は，目本海の降雪雲のメカニズム

や北目本の地形性降雪における雲物理過程の果たす役

割を調べる上で有効であり，また降雪雲に対するシー

ディングによる人為的な制御の可能性について，数値

モデルによる見通しを与えるものである．

11．2．23次元数値実験（孤立型降雪雲）

　9．2で行った目本海の孤立型降雪雲の数値実験の延

長として，氷晶生成項についての感度実験を行った．

数値モデルと実験の諸元は9．2．3と9．2。4に示した通

りである．モデルで氷晶生成は，1）Fletcher（1962）

の経験式に基づく昇華／凝結凍結核の生成
（Murakami，19901（29）式），2）雨滴の凍結の温度依存

性についてのBigg（1953）の式を雲粒凍結に延長した

もの（Murakami，1990；（30）式），3）Hanetand　Mossop

（1974）の雪とあられの衝突に伴う氷晶の2次生成，

の3種にパラメタライズされている．ここでは感度実

験として，a）Fletcher型の昇華／凝結凍結核の生成

（Pidsn）を1000倍にした場合（EXDS　l），b）106倍

にした場合（EXDS2），c）雪とあられの衝突に伴う

氷晶の2次生成（lkawaθ∫α∠，19911（6）式）をあらた

にモデルに入れた場合（EXBK2），およびd）シー

ディング実験として，下層0．95～1．75㎞で最初の60

分間，昇華／凝結凍結核の生成（pi（1sn）を100倍に

した実験結果（EXS1）について示す．これらの感度

実験の結果は第1L2．1表にまとめられている（EXS

2はシーディングを中層L75㎞＜z＜3．15kmに行

った場合を示す）．

である．3）雲水量（TQc）はEXN1よりも少なく，

一方雪（TQs）はEXN1の2～3倍に増加する．4）

レーダ反射率の最大値は37ξBZで3dBZほどEXN1

よりも小さい．これは氷物質の数濃度の増加により平

均粒径が小さくなったことによる．

11．2．2．2　EXDS2

　第11．2．1b図は，EXDS2によるモデル内の水物

質や上昇流の時問変化を示す．この実験結果ゐ特徴は，

以下のとおりである．1）雲水は殆どOになる．2）雲

氷と雪の数濃度はそれぞれ107ゴ3と106ゴ3で，非常

に大きくなる．3）雲は初期から氷化しており，雲氷

や雪の昇華成長がライミングに代わって主要なプロセ

スになる．4）微小雪片の小さな落下速度のため，地

上降水は殆ど生じない．
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11．2．2．1　　EXDS1

　第11．2．1a図は，EXDS1によるモデル内の水物

質や上昇流の時間変化を示す．標準実験（EXN　l　l第

9．2．6図）との違いは，以下のとおりである．1）雲

氷と雪の数濃度（Ni，Ns）の最大値は3×105でExN1

よりも1オーダー大きい．2）Pidsnが雲水生成の主要

な項となり，雲粒凍結（Pi色c）はPi（1snの1／100程度
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第11．2．1図　感度実験による第9．2．6図に対応するモデ

　ル領域内における水物質・上昇流の時間変化．
　（a）；EXDS1の結果．（b）l　EXDS2の結果，9，の単位

　はO．1gkg－1．（c）l　EXBK2の結果．（d）；EXS1の結

　果，g∫の単位は0。1gkg｝1．

＊斉藤和雄：予報研究部
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11．2．2．3　　EXBK2

　第11．2．1c図は，EXBK2によるモデル内の水物

質や上昇流の時間変化を示す．この実験結果の特徴は，

以下のとおりである。1）雲水量はEXN1とあまり変

わらない．2）雲氷や雪の数濃度の最大値はそれぞれ

EXN1の103および102倍に増大する．これはNsと

Ngに比例する雪とあられの衝突数の増加による．3）

降水量は1／3に減少する．

11．2、2．4　　EXS1

　第11．2．1d図は，EXS1によるモデル内の水物質

や上昇流の時間変化を示す．この実験による氷晶増加

は4×1017個でこれは人工的に40～400kgのドライア

イスを散布したことに相当する，この実、験結果の特徴

は，以下のとおりである．1）初期（0＜1＜60分）の

人工的なシーディング中は，雲氷・雪が多く現れ，雲

水とあられが少なく，EXDS2第11．2．1b図に似た

結果となる．過剰シーディングによる降水の抑制効果

は100分後までは顕著だが，シーディングをやめると

長くは持続せず，120分後以降は雲水・あられが増え，

ENX1と同様な結果になる．シーディングをより高

い層（1．75㎞＜z＜3．15㎞）に行った場合（EXS2）

も大きな違いは見られなかったが，シーディング効果

は下層に行った場合の方がより顕著だった．

水が抑制され，雲水とあられはなくなり，たくさんの

微小雪片が空中に蓄積される．これらの実験により，

過剰シーディングによる降水抑制の可能性があること

が示された．シーディング効果は海上の対流雲に対し

てはあまり長続きしない．シーディングを行う場所は

雲層の上層よりも下層にする方が効果的である．

11．2．42次元数値実験（北日本地形性降雪）

　9．3で行った目本海の孤立型降雪雲の数値実験の延

KG！図ノ。蹴旨皇棚陽5肥日＝。．6！繍［圭言．M”PR［CIP＝・．？5SURF，PREOP＝329。6～Wh・6hR

い
ヘ50　100　L50　200　250　300　350　400　450　500　550
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第11．2．2図　第一9．3．9図と同様．昇華／凝結凍結核の生

　成をなくした場合，
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第11．2．3図　第9。3．9図と同様．雲粒凍結をなくした場
合．

oo聞

11．2．3　孤立型降雪雲への氷晶生成項感度実験のま

　　とめ
　氷晶生の数密度の増加が降雪形成におよぼす効果を

調べるために氷晶生成項を大きくした感度実験を行っ

た．氷晶の数を105虹3～106m－3程度に増加させると，

雲中の雪の混合比と数密度が増え，レーダ反射強度が

減る．さらに氷晶の数を増加させると（107nf3），降

KG！騰’σ徽？N讐8．5』E繍昼己0、20繍〔三護．19HPREClP；0．42SU臼F．PRECIP；186．15了酬／6”R

0 蜜｝00　　　150　　　ZOO　　　250　　　300　　　350　　　400　　　450　　　500　　　550
ooKN

　　　　　　　　　　　　　　　　KHO　　　　50　　　　iOO　　　150　　　200　　　250　　　300　　　350　　　400　　　450　　　500　　　550　　　600

第1L2．4図　第9．3．9図と同様．昇華／凝結凍結核の生

　成と雲粒凍結をなくした場合．
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長として，氷晶生成項についての感度実験を行った．

数値モデルと実験の諸元は9．3．3に述べた通りである．

・9．3では北目本の地形性降雪における氷相の重要性が

示され，降雪に対する地形効果として気層持ち上げに

伴う雲頂・雲内温度の低下による氷晶増加（natural

seeding）の寄与が示唆された．ここでは氷晶生成と

地形効果の関係を見るため，比較実験として，

Fletcher型の昇華／凝結凍結核の生成（Pidsn）をなく

した場合，Biggの雲粒凍結（Pi髭c）をなくした場合，

およびその双方をなくした場合について実験を行った．

また山を入れたまま陸域で両者の氷晶生成を1／100に

抑制した場合と，山なしで陸面で両者の氷晶生成を

100倍に促進した場合についても実験を行った．更に

海上の特定の場所でシーディングを行った場合につい

ても実験した．

　第11．2．2図は昇華／凝結凍結核の生成をなくした

場合の6時問降水量の分布を示す．図の結果は，9．3

で行った標準実験の結果（第9．3．9図）に大変よく似

ており，陸面での降水量の減少も5％程度に留まって

いる．第11．2．3図は雲粒凍結をなくした場合の結果

で，降水量は15％減少している．今回の数値実験で

用いた雲物理過程では，主要な氷晶生成は雲粒凍結に

よっているため水量の減少は第11．2．2図より大きい

が，昇華／凝結凍結核生成による氷晶生成が残ってい

るため，まだそれほど顕著ではない．第11．2．4図は

昇華／凝結凍結核の生成と雲粒凍結の両方をなくした

場合の結果で，降水量は著しく減少している．この場

合の氷晶生成は雪やあられと雲水の衝突時の2次生成
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　核の生成と雲粒凍結の両方を標準実験の100倍にした
　場合．
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第11．2．1表　氷晶生成項への感度実験の結果．添え字『max『は0＜ガ＜213minにおける領域内の最大

　値を表す．頭にTのついた量は鉛直積分値の水平平均値．TQc。maxの欄の時間は最大値の起時．

　EXS1とEXS2の矢印の左右の数字は120分までと120・分以降を示す．

EXN1 EXDS1 EXDS2 EXBK2 EXS1 EXS2
ds×103 ds×106 、4＝100 0．95－1．75 1．75－3．15

M。m㏄（m〔） 3×10 3×10 10 3×10 10→3×10 4×10→2×10
Tノ〉歪．㎜（m－2） 8×105 107 6×108 6×109 5×107→106 107→3×105
Tα．肌α¢（0．1kg／m2） 6×10－5 6×10－4 3×10－2 8×10－2 10－3→5×10－5 4×10－4→7×10『5
1Vs．mα¢（m－3） 2×104 2x105 106 106 106→3x104 6×105→104
TN5．勉㏄（m－2） 3×106 3×107 3×108 2×108 108→2×106 4×107→3×106
Ng．m㏄（m－3） 3×103 104 104 5×104 104→3×103 2×104→103
TNg．mα¢（m－2） 2×105 7×107 106 2×106 6×105→105 6×106→105

TQc．伽¢ 1．2 0．4 0．1 1．1 〈0．1 0．3

（67min） （53min） （80min） （67min） （47min） （53min）
（0．1kg／m2） 1．5 1．3 1．4 2．7 1．5

（147min） （133mi丘） （140min） （113min） （127min）

（Ha且et　andMossop，1974）過程により一3℃～一8℃の温

度帯で起こるのみとなり，雲氷は山頂付近にしか見ら

れない（第11．2．5b図）．海上での降水は，大部分

がwam　rain過程と同様なauto　conversionで作られた

雨が凍結したあられとして生じている．氷晶数が少な

いため，雲水は十分には降水に転換されず，waml

rain同様山の風下側の下降域に出てしまう（第

11．2．5a図）．

　降雪に対する地形効果としてのnatural　seedingの

重要性をみるため，陸域で昇華／凝結凍結核の生成と

雲粒凍結の両方を標準実験の1／100に抑制した結果を

第11．2．6図に示す．山岳風上斜面での降水量のピー

ク値は標準実験（第9．3．9図）に比べて60％に大き

く減少している．一方，山なしの実験でも陸域で昇華

／凝結凍結核の生成と雲粒凍結の両方を標準実験の

100倍にすると降水量は第11．2．7図に示すように海

岸線から40㎞内陸よりで明瞭なピークを持つ．この

場合，雲水の大部分は雪に変換されており，あられは

陸域でむしろ減少している．

　シーディングを用いた将来の人工的な降雪雲制御

の可能性を見るため，海上の特定な部分で昇華／凝結

凍結核の生成と雲粒凍結の両方を標準実験の1000倍

にするシーディング実験を行った．第11．2．8図，第

11．2．9図は海岸線から沖合40㎞から70㎞に相当す

る150㎞＜刃＜180㎞でシーディングを行った場合の

結果を示す．両図に見られるようにシーディングを行

った場所では，過冷却雲水の殆どは氷化して風下降雪

を増大させている．標準実験（第9．3．9図）と比較す

るとシーディングを行った場所の風下の海上（x＝200

㎞付近）では降水量は最大約2倍に増加している．

この付近の降水は雪とあられの比率は標準実験では2

第11．2．2表感度実験による6時間後から12時間後まで
　の降水量．単位はmm．　（）内の数字はピーク値を示

山あり実験 平均降水量 陸域での降水量

コントロール 0． 8 2． 2 （5． 8）

①（Nucleation）off 0． 8 2。 1 （5． 6）

②（雲粒凍結）off 0． 7 1． 9 （5． O）

①と②両方off 0． 4 1． 2 （3． 2）

warm　rain 0． 3 0． 6 （1． 6）

山岳域で氷晶抑制 0。 6 1． 5 （3． 9）

海上で種まき 0． 8 2． O （4． 7）

山なし実験 平均降水量 陸域での降水量

コントロール O．　5 1．0　（1． 6）

war皿rain 9・2 0．3　（0． 5）

陸面で氷晶促進 0．　6 1．3　（2． 8）

対1程度であったが，種蒔き実験では殆どが雪によっ

てもたらされている．一方，陸域の降水量は6％ほど

減少している．これはシーディングによる海上での降

雪の増分にほぼ一致している．

11．2．5　北日本地形性降冒への氷晶生成項感度実験

　　のまとめ

　9．3の実験を含めた2次元数値実験による降水量第

1L2．2表にまとめる．山岳域での降水量は，温度依

存性の高い雲粒凍結と昇華／凝結凍結核生成を抑制す

ると3／4に減少した．また山なしの実験でも陸域で氷

晶生成を促進することにより降雪量は30％の増加を

示す．これらの結果は山岳域での温度低下による氷晶

濃度増加が陸域での降雪の増加に寄与しているという

9．3の推測を支持している．人工的なシーディングを

想定して海上の特定の場所で氷晶生成を促進した実験

では，シーディングにより過冷却雲水の殆どが氷化し

た．風下20～40㎞では降雪が標準実験の2倍に増加
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する一方，あられは殆どなくなった．領域全体の降水

量は殆ど変わらず陸域の降雪は10％減少した．この

結果は，降雪の質や降積雪の分布を，シーディングに

より人工的に制御できる可能性を具体的に示すものと

言える．
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　　　　Research　Depa覚ment，1995）

第36号　降水・落下塵中の人工放射性核種の分析法及びその地球化学的研究（地球化学研究部，1996）

　　　　Geochemical　Studies　and　Analytical　Methods　of　Anthropogenic　Radionuclides　in　Fallout　Samples．（Geochemical

　　　　Research　Department，1996）

第37号　大気と海洋の地球化学的研究（1995年及び1996年）（地球化学研究部，1998）
　　　　Geochemical　Study　ofthe　Atmosphere　and　Ocean　in1995and1996．（Geochemical　Research　Department，1998）

第38号　鉛直2次元非線形問題（金久博忠，1999）
　　　　VertiGally2－dmensional　Nonlinear　Problem，（H．Kanehisa，1999）

第39号　客観的予報技術の研究（予報研究部，2000）
　　　　Study　on　the　Oblective　Forecasting　Techniques（Forecast　R．ese＆rch　Department，2000）

第40号　南関東地域における応力場と地震活動予測に関する研究（地震火山研究部，2000）
　　　　Study　on　Stress　Field　and　Forecast　of　Seismic　Activity　in　the　Kanto　Region（Seismology　and　Vblcanology　Research

　　　　Department，2000）

第41号　電量滴定法による海水中の全炭酸濃度の高精度分析および大気中の二酸化炭素と海水中の全炭酸の放射性炭素

　　　　同位体比の測定（石井雅男・吉川久幸・松枝秀和，2000）
　　　　Coulometric　Precise　Analysis　ofTotal　Inorganic　Carbon　in　Seawater　and　Measurements　ofRadiocarbon　fbrthe　Carbon

　　　　Dioxide　intheAtmosphereandfbrtheTotalInorganic　Carbonin　Seawater（1．Masao，H．YInoueandH．Matsueda，2000）

第42号　気象研究所／数値予報課統一非静力学モデル（斉藤和雄・加藤輝之・永戸久喜・室井ちあし，2001）
　　　　Documentation　of　the　Meteorological　Research　Institute／Numerical　Prediction　Division　UniHed　Nonhydrostatic

　　　　Model（Kazuo　Sa姓o，TemyukiKato，HisakiEito　andChiashiMuroi，2001）

第43号　大気および海水中のクロロフルオロカーボン類の精密測定と気象研究所クロロフルオロカーボン類標準ガスの
　　　　確立（時枝隆之・井上（吉川）久幸，2004）



第44号

第45号

第46号

第47号

Precise　measurements　of　atmospheric　and　oceanic　chlorofluorocarbons　an（1MRI　chlorofluorocarbons　calibration

scale（Takayuki　Tokieda　an（l　Hisayuki　Y　Inoue，2004）

PostSchptコードを生成する描画ツール”PLOTPSIIマニュアル（加藤輝之，2004）

DocumentationofIIPLOTPS”：Outputting　Tools　fbr　PostScript　Code（Temyuki　Kato，2004）

気象庁及び気象研究所における二酸化炭素の長期観測に使用された標準ガスのスケールとその安定性の再評価

に関する調査・研究（松枝秀和・須田一人・西岡佐喜子・平野礼朗・澤　庸介・坪井一寛・堤　之智・神谷ひ

とみ・根本和宏・長井秀樹・吉田雅司・岩野園城・山本治・森下秀昭・鎌田匡俊・和田　晃，2004）
Re－evaluation　fbr　scale　and　stability　ofCO2standard　gases　used　as　long－term　observations　at　the　Japan　Meteorological

Agency　andtheMeteorological　ResearchInstitute（HidekazuMatsueda，Kazuto　Suda，SakikoNishioka，Toshirou　Hirano，

Yousuke，Sawa，Kazuhiro　Tuboi，Tsutumi，Hitomi　Kamiya，Kazuhiro　Nemoto，Hideki　Nagai，Masashi　Ybshida，Sonoki

Iwano，OsamuYamamoto，HideakiMorishita，Kamata，AkiraWada，2004）
地震発生過程の詳細なモデリングによる東海地震発生の推定精度向上に関する研究（地震火山研究部，克005）

A　Study　to　Improve　Accuracy　ofForecasting　the　Tokai　Ea曲quake　by　Modeling　the　Generation　Processes（Seismology

and　Vblcanology　Research　Department，2005）

気象研究所共用海洋モデル（MR　I．COM）解説（海洋研究部，2005）

MeteorologicalResearchInstituteCommunity　OceanMode1（MRI．COM）Manua1（Oceanographical　ResearchDepartment，
2005）
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　気象研究所技術報告は，1978年（昭和53）年の初刊以来，気象研究所が必要の都度発行する刊行

物であり，原則として気象研究所職員及びその共同研究者による気象学，海洋学，地震学その他関連

の地球科学に関する技術報告，資料報告および総合報告（以下報告という）を掲載する。

　気象研究所技術報告の編集は，編集委員会が行う。

　本紙に掲載された報告の著作権は気象研究所に帰属する。本紙に掲載された報告を引用する場

合は，出所を明示すれば気象研究所の許諾を必要としない。本紙に掲載された報告の全部又は一部

を複製，転載，翻訳，あるいはその他に利用する場合は気象研究所の許諾を得なければならない。
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