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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．
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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．
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　一辺）vf一レのv，一のvg－1〉砥∫
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（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
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∂1
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　一CZ－C乙　十（コ〉一ハ乙乙
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（9．1．3）

（9．1．4）

一163一



気象研究所技術報告第48号　2005

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）
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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．
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　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

一166一



気象研究所技術報告第48号　2005

4．5

3．8

3．0

至2．3

訂

1．5

0．8

0．0

　0

4．5

　e

170　　　340　　　510　　　680　　　850

　　　　Y（㎞》

4．5

3．8

3．0

至23

訂

1．5

0．8

銚

1020　　　　0　　　　170
　　0．0

”
耶
一

3．8

340　　　510　　　680　　　850

　　Y（㎞》

4．5

3．8

3．0

・篁23

訂

　1．5

3．0

互23

訂

1。5

0．8

0．0

　0

0．8

4．5

　Ni

Qs

酬 転
170　　　340　　　510　　　680　　　850　　1020

　　　　Y（㎞》

1020　　　　0　　　　170
　　0．0

3．8

％
嚢
”
羅態

3．0

至23

訂

1．5

0．8

0．0

　0

5
“
“

讃

170　　　340　　　510　　　680　　　850

　　　　Y（㎞》

4．5

340　　　510　　　680　　　850　　1020

　Y｛km》

3、8

3．0

≦23

訂

1．5

0．8

Qg

1020　　　　0　　　170
　　0．0

三

占

340　　　510　　　680　　　850　　1020

　Y｛㎞》

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
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く，g、が最大の領域に見られる．
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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
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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
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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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第9．1．18図　第9．1．7図と同じ．1990年のケースにつ

　いて．
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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．

　120．

≡
Σ
）　　60．
］
Σ

卜

510，　　544．　　578．　　6で2．↑　646。　　680．　　714．
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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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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）
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　ノ’　＼、

　　　　　　一1びC
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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
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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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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
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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

一180一



気象研究所技術報告第48号　2005

u一“

O

DBZ
c，

象鷲　騰！s　　　累一～　U｝V

　　　　5
5

5

5

5

溺
髪

蕪
欄

　コ　　　　　　　　　ロ
　しレゆロはノさ
5．　　　x一置DBZ

1　罵　　“〆S　　　　　Xr▼

　　　10。00

S胸

6．oo

6．00

4．00

　
　
購

　
　
　
耀

～．00

　455　d》
　撫

、豊o

llll

0　　　　　　弓

OC樋

e》

0．55

0。0

　6　　m
l聞　O．IO　　　　　X－Z

　　　4．55

　　0，0

　　x曹Y
　璽0．OO
　　km
　　6．00

L　E。0踊ノ5
3

蓄
臨翫

0　　　　　　4

N〔N．C【CE

f》

u咽

O

SNOH

畜曽　博15

コ
一
こ
こ難

・
…

X
5
、55

255

』55

6．00

0．55

0。0

0　　　　　　4　　　　　　3

　　　　　　しi．0彫50C回　　　　　　1質o．IG　　　X－z

　　　　　　　ぐ　　　C）　　　　　　　　　km

　　　　　　　3．55

U－V ！　風　　h／S　　　　　　X－Y

　　，　10・00

慧，，肇塾i

4．00

2．OO

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　

5
　
　
5
　
　
5
　
　
5
　
ゆ

3
　
　
L
　
　
l
　
　
鉱
　
0

　
　
　
饗
滞
鞭
慰
蹄
・
昏
．
亀
　
　
　
「

　B
I冨　0．：6ノ賢G

　8　km
5貿　10圓し0010　　X，Z

　　　4．55

　　　0．0

B．00

6．00

＼．．＿’

臼
＼

＼

0　　　4　　　8　km
DBZ　　　　　5・

2。55

1し55

蓮

　　0　　　　　　4

x－z　GRAUPEし
4．55
　　h）『

8

0．55

0．0

0
　
内
U

O
　
O
　
O
　
X

　
　
・
（

4
　
2
0
齢

い
R川
笏
、
・
町

瓠編ilii
d）

　8　　し＿：．0齢ノ5
蓋
． 麗　0．1K　　　　X－Y

　　　ゆロロロ
　　　km

導
駅
．
笏
〃
望
髪

355

2．55

1。55

0．55

0．0

x．z『BZ

4．55

4

e）

掘

2。00

〃；罷…

語o

5圓
8　km
　　O。0

3．55

～．55

1．55

0．55

0．0

9》

、悉．

茨1）

0　　　　　　4

NCN．SNOH
o

3．55

2．55

9．55

0．55

0．0

　8
5圏　10駕しOOIO　　x－Z

　　　1．55

f）

…翁1
’。iLl。1

≦グ

濠
慢

豊。，。y

8，00

6．00

4．00

2。00

0．0

1”　o。IG！KG　　X即～

　　　4．55

3。55

　2．55
0

飛、 讐

3。55

～．5S

155

0．55

0．0

o　　　　　‘

NOS
　8
5厨 塞0闘しOGlO

0　　　　　　4

NCN．GRPL
　B
5圃　10■しOG

P

盃
』

k）

冥一～NOH
毛．ss

　　D
3．55

戸
0

1、55

0。55

0．0

X
s

O

0　　　　　　4　　　　　　6

N〔：N．CICE　　　5”　［o区し60

9）

．審一

Io4．51－z

0　　　　　　4　　　　　　8

NCN．SNO闘　　　5貿　m鯉L60lo

0　　　　　　4

SNDH

8

3．55

2．55

1。55

0．5S

O．0

．h）

ー
蔚
・
謝

3．55

2．S5

巴．s5

鑓『
ノ4

0　　　　　　4

0．5S

O．0

　8
5曜　iO吐0010　　X－Z

　　　4．55

1岡　0．101KO　　　X－Z

　　　4．s5

。
，
3
“
ぎ
八

　
　
r
i
ー
、
…
i
、
ノ

x－～Nもs

4．55

　　D
3．55

4

i）

　　　　　ロ　　　

編・魁
0 4 8

2．55

1．55

・lli猫麟i
　　　　　　　　　　　3．55

　　0。0　　　　　　　　　　　0，08　　　　0　　　　　　4　　　　　　8

0．55

0．0

　B
5　臆　　10■L6G

0 ‘ 8

3．55

2．55

量．55

0．55

0．o

　
5

0

3．55

2．55

匹．55

055
0．0

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．
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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．

”
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　　　　》

（39・9N．13乳5E》

theSea・fJapan

　　　　　　　6
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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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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

一184一
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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9．3．11図　第9．3．10図に同じ。ただしモデルの下部全

　面を海にした場合．

㎜

600

　　降水能串（％）

20　　　40　　　60　　　80　　　100

400
　1

200

KG！醜τ＝6－12PSNO鵬0．40P”AIし＝0．12TOTAL＝0。52　HhAX＝0臨FZ30・2朋

　　ガ
　　　③一u
②一u　＼

　　♪
　／　　　　／
　　　　／●　　　　　　　　穏

　
●
へ
／

　＼②ロc
③一c㌧

　　’

　
　
ね
＼
－

＼
　
！

／
、
！

①

0
50　　　　！00　　　150　　　200　　　250　　　300　　　350　　　400　　　450　　　500　　　550　　　　一 oo闇

第9．3．12図9．3．10図に同じ．ただし陸面の粗度を0．2

　㎜にした場合．
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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
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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9．4．1図初期値として用いた1989年2月2目00Z
　のウラジオストックにおける高層データ，

＊村上正隆：物理気象研究部
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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
　kg－1，　1．3×10－1ms－1．
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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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　　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
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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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