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研究の概要 
 
 日本の冬季には、様々な降雪・降水粒子（乾雪、湿雪、あられ、凍雨、雨氷など）が

形成される。これらの粒子の中でも凍雨や湿雪、雨氷などによって生じる着氷や着雪は、

電力や陸上交通、航空機、船舶などへの障害など、社会・経済活動に大きな影響を及ぼ

す場合がある（たとえば 2016年2月雨氷による長野県松本市での倒木の事例）。これら

の多様な粒子の予測や実況監視は雪氷防災の観点から非常に重要な課題である。一方、

粒子の相変化は、大気の熱的構造だけでなくジェネレーティング・セルの形成など雲力

学にもフィードバックする（Szyrmer and Zawadzki 1999）ため、降水機構にも密接に関

与している重要な過程である。 
世界で発生する降水のほとんどは氷相が介在する「冷たい雨」で形成される。つまり、

地上にもたらされる降水の多くは上空で形成された氷粒子が融解した結果である。した

がって、降水形成機構の理解には融解現象の解明が是非とも必要であり、降水量の予測

精度向上にも融解過程は非常に重要な過程の一つである。しかし、氷粒子の融解過程に

は依然として未解明なことが多く残されている。融解時の形状や含水率などの時間変化

が複雑であるためにモデル化が難しいことや、融解中の粒子の実態が十分に解明されて

いないことも一因である。融解している降雪粒子の実態の解明も現時点では十分とはい

えない。融解は、固相と液相、気相とが混在する環境で生じる複雑な現象であり、この

複雑な系を記述するための気温0℃近傍の気象学（本課題では「マルチフェーズ気象学」

と称する）は依然としてベールがかかった状態にある。したがって、融解に伴って形成

される多様な降雪粒子の定量的な予測や探知は現時点でもきわめて困難なままである。

事実、日本において気温0℃近傍で生じる様々な粒子を表現可能な気象の数値モデルは

日本には存在しない。これまでに高度化された雲のモデル（e.g., Morrison and Grabowski 
2008; Morrison and Milbrandt  2015）についても融解過程の高度化は全くといっていい

ほど考慮されていない。雲を表現する最適なモデルに関する最近の議論 (Grabowski et 
al. 2019) においても融解過程については何も取り上げられていない。ごく最近、一個の

雪やあられ粒子の融解過程を詳細に再現できる数値モデル結果 (Leinonen and Lerber 
2018) が示されているとはいえ、この手法を現在の気象の数値モデルに組み込むことは

容易ではなく、また膨大な数の粒子の計算コストの高さも問題である。モデルとは別に、

融解に伴う多様な粒子の判別を偏波レーダーのようなリモートセンシングで広く面的

に行うことも依然として難しい課題である。湿雪や凍雨などの着氷着雪の原因となる粒

子を探知する技術は現時点でも確立していない。 
マルチフェーズ気象学のみが大規模湿雪災害の予測と軽減を実現可能にする。そのた

めには、 
(1) 気温0℃近傍で形成される多様な粒子（湿雪、凍雨、雨氷など）を表現できるような

新たなバルク微物理パラメタリゼーションを開発して気象の数値モデルに組み込ん



で、これらの粒子を予測できるようにすること 
(2) 融解粒子の実態を地上観測にもとづいて明らかにすること 
(3) 偏波レーダーなどのリモートセンシングと地上降雪観測とによって粒子判別技術を

改良・高度化して、実況監視の高度化と合わせて、数値モデルによる多種の降雪粒

子の面的な分布を検証できるようにすること 
が是非とも必要である。 
 

本研究では、気温0℃近傍で出現する多様な降雪粒⼦（湿雪、あられ、凍⾬、⾬氷な
ど）を表現できるようなバルク法の微物理パラメタリゼーションと、レーダーの速度・
偏波情報を利⽤した融解粒⼦や乾雪、あられを⾯的に判別するための⼿法を開発する。
これらの⼿法の改良と検証は、地上降雪粒⼦の定点および移動観測を活⽤して⾏う。融
解粒⼦の実態は地上観測によって明らかにする。 

本研究の成果は、着氷・着雪など気温0℃近傍の降雪がもたらす広域⼤規模災害の予
測と軽減に⼤きく貢献する。さらに本研究は、今後より研究の重要性と必要性が⾼まる
であろう「マルチフェーズ気象学」の嚆⽮として、これまでモデル化が困難であった、
気相・液相・固相が複雑に共存する対流雲と層雲が複雑に組み合わさった雲システムの
降⽔・維持機構と⼤気場へのフィードバックなどの解明にも寄与するものである。 

 
                     2025年3⽉ 

研究代表者 ⼭⽥ 芳則（叡啓⼤学） 



融解している降雪粒子と再凍結粒子のバルク微物理モデル

山田　芳則（叡啓大学）

1 はじめに

降水過程を表現する数値モデルは、対流雲の降水過程や力学、数値予報による降水予測等に非常
に重要である。世界中の降水のほとんどは、降水形成過程に雪やあられなどの氷粒子が関与してい
る「冷たい雨」と考えられている。このため、降水過程を表す数値モデル（バルク微物理モデルや
ビンモデル）には氷粒子に関するモデルが含まれていることがほとんどである。
地上で降る雨は、温度が低い上空で形成された氷粒子が気温約 0 ◦C の領域で融解した結果であ
る。したがって、冷たい雨を表現する雲微物理モデルでは、氷粒子の融解過程は必須である。しか
し、降水過程に含まれている融解過程のモデルは比較的簡単なものが多い。たとえば、Lin et al.

(1983) や Murakami (1990) では、気温が 0 ◦C 以上の温度領域において、雪やあられが即座にあ
めに変換されるようになっている。
しかし、一般に融解過程は複雑であり、この物理過程は現時点でも十分に解明されているとはい
えない。これまでの研究では、雪の融解に関しては Matsu and Sasyo (1981b) の研究が、あられの
融解については Rasmussen and Heymsfield, (1987) の研究がある。Nagumo and Fujiyoshi (2015)

は凍雨の形成過程について観測と数値実験を行っている。さらに、固体降雪粒子が融解するかどう
かは気温と湿度できまり、大気が乾いている場合には気温が 0 ◦C 以上でも融解しない場合がある。
事実、気温が 5 ◦C でも融解しない場合が報告されている (Matsuo and Sasyo 1981a)。Fujiyoshi

(2023) は、地上観測から、融解中の降雪粒子が雨滴になるまでに分裂することを示している。一
方、Leinonen and Lerber (2018) は一つの雪粒子やあられ粒子が徐々に融解していく過程を詳細に
数値実験で示している。ただし、これらの結果は、降水過程を含む数値モデルには不向きである。
粒子一つ一つの計算であるために、粒子群を扱うことが難しいこと、また一つ一つの詳細な融解モ
デルは膨大な計算機資源を必要とするうえ、粒径スペクトル内の粒子群の表現が困難であるために
降水・降雪過程の研究には現時点では不向きである。
固体降水粒子が融解する過程の詳細な数値モデルは、これまでにいくつか提案されてきている。

Szyrmer and Zawadzski (1999) は融解層の研究において降雪粒子の融解に関する詳細なバルクモ
デルが提案されている。Thériault and Stewart (2010)（以後、TS2010 と略記する）では、降雪粒
子の融解や再凍結過程において生成される多様な降水粒子についての詳細なバルク微物理モデルが
示されている。ただし、Szyrmer and Zawadzski や TS2010 のモデルでは、あられ粒子が含まれ
ていない。しかし、あられ粒子は雲内での電荷分離に関与しているだけでなく (Takahashi 1978)、
日本では冬季の日本海沿岸部における卓越した降雪粒子であるため (Mizuno 1992)、あられはモデ
ルに含まれる必要がある。
以上のように、観測や実験に基づいて降雪粒子の融解に関する知見の蓄積や微物理モデル開発が

徐々に進捗している状況にある。ただし、融解過程に関わる物理は非常に複雑であり、さらなる観
測やモデル開発が必要である。本研究では、TS2010 のモデルを参考にして、気象庁非静力学モデ
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ルに融解や再凍結過程で生成される多様な粒子を組み込むことである。あられ粒子の融解過程その
ものは十分に解明されているとはいえないので、少なくとも他の降水粒子との相互作用はモデルに
組み込むことにする。

2 数値モデルの概要

融解粒子を含む微物理モデルの概要を下記に記述する。すでに考慮されている粒子種別（雲水、
雨、雲氷、雪、あられ）の他に、融解粒子や再凍結粒子を追加した。これに伴って、考慮すべき粒
子間の新規の相互作用を Source/Sink 項に追加した。

2.1 新たに導入した予報変数

気象庁非静力学モデル (Saito et al. (2007)) に既に組み込み済みの高度化した Yamada (2014;

2016) のバルク微物理モデルに、TS2010を参考にして融解粒子や再凍結粒子のモデルを新たな予
報変数として組み込んだ。新規に導入した融解粒子は湿雪 (ws) と slush（ジャム状の雪: sl）、slush
が再凍結して粒子の中心部分が液体の粒子 (liquid core pellet: lpc)、lcpが完全に凍結した粒子 (ice

pellet A)、湿雪が再凍結した粒子 (rws)、過冷却の雨滴 (supercooled rain: sr)の 6種類である。湿
雪と湿雪が再凍結下粒子については混合比と数濃度を予報変数とし (two-moment)、他の粒子は混
合比のみを予報変数とする (one-moment)。ただし、one-moment の粒子についても two-moment

に容易に変更できるようにモデルを設計した。本モデルでの過冷却の雨滴は、TS2010 とは異なり、
地表面から 1000 m 以下の高度において湿球温度が 0 ◦C 未満の雨滴と定義した。これは、TS2010
のように過冷却雨滴と雲氷との衝突によって生成する粒子を ice pellet B と分類して新しい粒子に
含める場合、現行モデルでのあられ生成過程を大幅に変更することが必要であり、この変更は大き
な困難を伴うためである。現行モデルでは、気温が 0 ◦C 未満の領域において、雨滴と雲氷との衝
突によってあられ粒子が形成される。

3 あられの融解のモデル

日本海降雪雲からの降雪粒子にはあられ粒子が多いことが地上観測の統計的研究から示されて
いる (Mizuno 1984)。また、雷雲内ではあられ粒子が電荷分離に関与しており (Takahashi xxxx)、
あられ粒子の融解はモデル化に重要である。最近では、xxx によって、一個のあられ粒子や切片の
融解過程が詳細に数値計算できるようになっている。ただし、このような方法は、冷たい雨の降水
形成過程において計算コストが膨大になる可能性があるだけでなく、あられ粒子群に適用すること
は非常に困難である。
本課題では融解しているあられの含水率や落下速度などの測定を行うだけでなく、融解あられ粒
子を丸くも出るで表現する方法を検討した。あられ粒子が融解すると、その結果の水はあられ粒子
内部に浸透していく傾向がある。このようなあられ粒子を地上で捕捉して、粒子内の含水率を測定
することを検討した。捕捉した融解粒子を 0 ◦C に保つつ潰して、雪片の含水率を測定する場合と
同様にウォーターブルーノ濾紙を用いる方法を考えた。しかし、温度を一定に保ちつつ潰すという
ことが非常に難しい作業であることが判明した。潰す過程で、粒子を潰すために使われる仕事に
よって、あられ粒子の「人工的な融解」が生じてしまうおそれもある。
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4 融解している降雪粒子と再凍結した粒子を除く種別の粒子

雨と雲氷、雪、あられの数濃度 (Nx)と混合比 (qx)は下記のように表現できる。ここで subscript

x はこれらの粒子のいずれかを表している。

Nx =

∫ ∞

0

N0D
ν exp(−λD)dD

=
N0

λν+1
Γ(ν + 1)

(1)

qx =
1

ρa

∫ ∞

0

N0αmD
βmDν exp(−λD)dD

=
αmN0

ρa

(
1

λν+βm+1

)
Γ(ν + βm + 1).

(2)

5 新たに導入した融解降雪粒子と再凍結粒子の種別

新たに導入した降雪粒子は、TS2010 にならって次のとおりである：湿雪 (Wet snow: ws)、Slush
(sl)、Liquid Core Pellet (lcp), Supercooled rain (sr), 再凍結した湿雪 (refrozen wet snow: rws),

Ice Pellet A (ipA)（表 1参照）。湿雪は、湿球温度が 0 ◦C より高い温度領域で雪が変換された粒子
であり、Slush は融解がさらに進んだ粒子である。一方、lcp と rws, ipA は、それぞれ sl と湿雪が
再凍結して形成される粒子、ipA は、lcp が全部凍結した粒子である。sr は、地表面からの高度が
1000 m 以下で形成される過冷却の雨とした。過冷却雨滴による着雪予測を目的としている。これ
に対して、TS2010 では supercooled rain は地表からの高度に依存せずに過冷却の雨滴であり、こ
の粒子と雲氷とが衝突することで Ice Pellet B (ipB) という粒子が形成されるというモデルになっ
ている。このような二つのモデル間の違いは、気象庁非静力学モデル内では温度領域が 0 ◦C 未満
の温度領域では雨はすべて過冷却の雨と考えて、このような雨滴と雲氷との衝突によってあられ粒
子が形成されるモデルとなっており、ipB に相当する粒子の種類が含まれていないからである。
あられは、日本海降雪雲や発雷に関わる重要な粒子であるとはいえ、すでに述べたように融解し

たあられ粒子の融け具合（つまり、含水率）を実際に測定することは現時点でも非常に困難である
だけでなく、融解しているあられ粒子の構造自体も明確ではないため、モデル化はきわめて困難で
ある。しかし、あられ粒子と融解している粒子との相互作用は決して無視できないと考えて、ws

や sl とあられ粒子との相互作用はモデル内で考慮している。また、再凍結粒子 (rws と lcp, ipA)

とあられ粒子との相互作用については、あられ粒子がこれらの粒子と衝突しても衝突後に併合や分
裂はほとんど生じないと考えて、モデル内では取り扱わない。

雪が湿雪から雨に変換される模式図と再凍結の模式図をそれぞれ図 1 と 2 に示す。

5.1 粒子の質量と落下速度

既存の粒子種別（雲水、雨、雲氷、雪、あられ）と新規の導入した粒子種別の質量と落下速度は
下記のように表されるものと仮定する。TS2010 や Ferrier (1994) などのパラメタリゼーションと
同様である．
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表 1: 新規に組み込んだ粒子の種別
粒子 粒子の記号 混合比 数濃度
湿雪 ws qws Nws

slush sl qsl None

過冷却の雨滴 fr qfr None

再凍結した湿雪 rws qrws Nrws

liquid core pellet lcp qlcp None

ice pellet A ipA qlcp None

図 1: 雪が湿雪から雨に変換される模式図。 図 2: 湿雪と liquid core pellet の再凍結の模
式図。

粒子の大きさ D と質量 m との関係は下記のように表される．

m = αmD
βm . (3)

ここで、αm と βm はいずれも定数である。同様に、粒子の大きさと落下速度 ｖt との関係は下記
のように表す。

vt = αtD
βt . (4)

ここで、αt と βt はいずれも定数である。また、空気密度の補正項を γ = (ρa/ρ0)
0.5 を用いて

vt = αtD
βtγ (5)

とかける。ρa と ρ0 は、それぞれ空気の密度、基準となる空気の密度である。

5.2 粒径分布関数

粒径分布関数 N(D) は、slush と liquid core pellet, ice pellet A を除くと Gamma 関数 N(D) =

N0D
ν exp(−λD) で表現する。この式で、N0 と ν は定数である。これに対して、slush と liquid

core pellet, ice pellet A の粒径分布は mono-disperse と仮定する。
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粒径が [D1, D2] の範囲にあれば、この区間に含まれる単位体積中の粒子数 N と質量 M はそれ
ぞれ次のようにかくことができる。

N =

∫ D2

D1

N(D)dD. (6)

M =

∫ D2

D1

αmD
βmN(D)dD. (7)

一般的には、D1 = 0, D2 = ∞ である。
混合比 q は下記のように表すことができる。

q =
1

ρa

∫ D2

D1

N(D)αmD
βmdD. (8)

ρa は、空気の密度である。

5.3 融解粒子と再凍結粒子の粒径分布

融解粒子と再凍結粒子の粒径分布の粒径分布は、基本的に TS2010と同様である（図?? と 図??

参照）。slush と ipA, lcp の粒子は mono-disperse 分布である。これに対して、湿雪や再凍結した
湿雪の粒径分布は Gamma 関数で表現される。ただし、粒子は特定の粒径範囲に存在するため、混
合比や数濃度には不完全ガンマ関数が現れる（図 3 と 4 を参照）。なお、不完全ガンマ関数は計算
負荷が大きいため、本モデルでは Lau (1980) のアルゴリズムを採用している。

図 3: 融解粒子の粒径分布の模式図。D0sl と
D0wsは、それぞれ、雨と slush との、slush と
湿雪との境界の粒径である。

図 4: 再凍結粒子の粒径分布の模式図。

不完全ガンマ関数 γ(ν, x) と Γ(ν, x) は下記のように定義される。

γ(a, x) =

∫ x

0

ta−1e−tdt (9)
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γ(a, x) =

∫ ∞

x

ta−1e−tdt. (10)

もちろん、γ(a, x) + Γ(a, x) = Γ(a) である。

6 湿雪

雪の湿球温度 Tw が 0◦C よりも高くなった時に、雪粒子はすべて湿雪に変換されると考える。
湿雪の融解が進んで slush が形成されるようになると、湿雪の最小粒径は D0ws とする。雪の湿球
恩温度の判定には、質量で重みを付けた湿雪の平均粒径 Dm の雪で判定する。この粒径は不完全
ガンマ関数を用いて以下のようにかける。

Dm =

∫∞
D0ws

αmD
βm
m DmN0D

ν exp−λDdD∫∞
D0ws

αmD
βm
m N0Dν exp−λDdD

=

(
1
λ

)βm+ν+2
Γ(βm + ν + 2, λ ·D0ws)(

1
λ

)βm+ν+1
Γ(βm + ν + 1, D0ws

=

(
1

λ

)
Γ(βm + ν + 2, D0ws)

Γ(βm + ν + 1, λ ·D0ws)

(11)

6.0.1 数濃度と混合比

湿雪は two-moment であるので、混合比と数濃度を予報変数とする。数濃度（単位体積当たり
の湿雪の数）Nws は次のように表される。

Nws =

∫ ∞

D0ws

N0D
ν exp(−λD)dD

= N0

(
1

λ

)ν+1

Γ(ν + 1, λDmin)

= N0

(
1

λ

)ν+1

Γ(ν + 1, λD0ws)

(12)

この式で Dmin = D0ws とした。
同様に湿雪の混合比 qws は、

qws =
1

ρa

∫ ∞

D0ws

αmD
βmN0D

ν exp(−λD)dD

=
1

ρa
αmN0

∫ ∞

D0ws

Dν+βmN0D
ν exp(−λD)dD

=
1

ρa
αmN0

(
1

λ

)ν+βm+1

Γ(ν + βm + 1, λD0ws),

(13)

ρa は空気の密度である。
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6.0.2 Slope parameter λ と Intercept parameter N0 の決定

数濃度 N0ws と 混合比 q から N0 と λ を決定する。

λ =

[
1

ρaqws
αmNws

Γ(ν + βm + 1, λD0ws

Γ(ν + 1, λD0ws

]
(14)

N0 =
Nws

Γ(ν + 1, λD0ws)
λν+1 (15)

6.0.3 落下速度

6.0.4 Mass-weighted fall velocity

質量重み付き平均の落下速度 Vtm は下記のとおりである。

Vtm =

∫
αmD

βmαtD
βtγN(D)dD/

∫
αmD

βmN(D)dD

=

∫
αmD

βmαtD
βtγN0D

ν exp(−λD)dD/

∫
αmD

βmN0D
ν exp(−λD)dD

= αtγ

(
1

λ

)βt

γ
Γ(βm + βt + ν + 1, λD0ws)

Γ(βm + ν + 1, λD0ws)

(16)

6.0.5 Number-weighted fall velocity

質量重み付き平均の落下速度 Vtn は下記のとおりである。

Vtn =

∫
αtD

βtγN(D)dD/

∫
N(D)dD

=

∫
αtD

βtγN0D
ν exp(−λD)dD/

∫
N0D

ν exp(−λD)dD

= αtγ

(
1

λ

)βt

γ
Γ(βt + ν + 1, λD0ws)

Γ(ν + 1, λD0ws)

(17)

6.1 拡散成長の式：Diffusional growth

湿雪粒子の拡散成長の式は下記のとおりである。粒子の形状は球と仮定している。
dm

dt
= 2πD(s− 1)G(T, p)fv (18)

fv は通風係数であり、
fv = 0.78 + 0.308Sc1/3Re1/2. (19)

この式で、Sc = 0.71 は Schmidt 数、Re は Reynolds 数である。Reynolds 数は

Re = DV (D)/νa. (20)
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D は粒子の大きさ、V (D) は落下速度、νa は空気の動粘性係数である。
湿雪の形状を球形と仮定すると、拡散成長による湿雪粒子全体の質量増加率は、下記のように表
される。∫ ∞

D0ws

dm

dt
N(D)dD =

∫ ∞

D0ws

dm

dt
N0D

ν exp(λD)dD

=

∫ ∞

D0ws

(
0.78 + 0.308Sc1/3

[
DV (D)

νa

]1/2)
2πD(s− 1)×G(T, P )N0D

ν exp(−λD)dD

= 2πD(s− 1)×G(T, P )N0

(
0.78

(
1

λ

)ν+2

Γ(ν + 2, λD0ws) + 0.308Sc1/3
(
αtγ

νa

)(2ν+βt+5)/2
)

× Γ((2ν + βt + 5)/2, λD0ws). (21)

ただし、V (D) = αtD
βtγ で、γ = (ρ0/ρa)

1/2 である。

7 Slush

7.1 粒径分布

Slush の粒径分布 N(D)は TS2010 にならって mono disperse と仮定する。つまり、

N(D) = N0. (22)

Slush が存在する粒径の範囲を [D0sl, D0ws]と仮定する。ここで、D0sl と D0ws は、それぞれ
slushの最小と最大の粒径であり、後者は湿雪の最小粒径でもある。

7.2 数濃度と混合比

slush の全粒子数 NT は
NT =

∫ D0ws

D0sl

N(D)dD

=

∫ D0ws

D0sl

N0dD

= N0(D0ws −D0sl).

(23)

混合比 q は、

q =
1

ρa

∫ D0ws

D0sl

N(D)αmD
βmdD

=
1

ρa

∫ D0ws

D0sl

N0αmD
βmdD

=
αmN0

ρa

∫ D0ws

D0sl

DβmdD

=
αmN0

ρa(1 + βm)

[
D1+βm

0ws −D1+βm

0sl

]
.

(24)
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7.3 落下速度

slush の質量重み付き平均落下速度 Vtm は下記のように計算できる。

Vtm =

∫ D0ws

D0sl

N(D)m(D)Vt(D)dD/

∫ D0ws

D0sl

N(D)m(D)dD

=

∫ D0ws

D0sl

N0αmD
βmαtD

βtγdD/

∫ D0ws

D0sl

N0αmD
βmdD

= αtγ

∫ D0ws

Dsl

Dβm+βtdD/

∫ D0ws

D0sl

DβmdD

= αtγ
1

βm + βt + 1

(
Dβm+βt+1

0ws −Dβm+βt+1
0sl

)
/

1

βm + 1

(
Dβm+1

0ws −Dβm+1
0sl

)
.

(25)

7.4 水蒸気の拡散成長: Depositional growth

通風係数 fv は下記のようにかける (Prupakker and Klett 1989)。

fv = 0.78 + 0.308Sc1/3Re1/2, (26)

ここで、Sc は Schmidt 数、Re は Reynolds数である。

Re =
UD

νa
(27)

noindent と定義される。U と D は、それぞれ落下速度と粒子の大きさ、νa は空気の動粘性係数
である。slush の形状は球形と仮定すると、水蒸気拡散による成長（蒸発）Pslv は次のようになる。

Pslv =
1

ρa

∫ D0ws

D0sl

N(D)
2π(s− 1)D

A” +B”
×

(
0.78 + 0.308Sc1/3

[
αtD

βt(ρ0/ρa)
1/2

νa

]1/2)
dD

=
1

ρa

∫ D0ws

D0sl

N0
2π(s− 1)D

A” +B”
×

(
0.78 + 0.308Sc1/3

[
αtD

βt(ρ0/ρa)
1/2

νa

]1/2)
dD

=
1

ρa

2π(s− 1)D

A” +B”

(
0.78

2
D2

∣∣∣∣D0ws

D0sl

+ 0.308Sc1/3
(
αtγ

νa

)∫
Dβt+1dD

)

=
1

ρa

2π(s− 1)D

A” +B”

(
0.78

2
D2

∣∣∣∣D0ws

D0sl

+ 0.308Sc1/3
(
αtγ

νa

)1/2 [
1

βt + 2

(
Dβt+2

0ws −Dβt+2
0sl

)])
.

(28)

8 Conversion among categories

8.1 湿雪から slush への変換

TS2010 にならって、時間間隔 δt 間における slush から湿雪への変換は、湿雪の最小粒径 D0ws

から粒径幅 δd70 に含まれる湿雪が slush に変換されるものと仮定する。δd70 は、TS2010 の式
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図 5: 湿雪から slush への変換の模式図。図中の灰色に影をつけた湿雪が slush に変換される。

(16) から 湿雪の含水率 flws(D) が 70% と仮定して下記のように求められる。D は湿雪の粒径で
ある。

flws(D) =
12CwsBM (kaT − Lvψρaδqs)δt

LmρrD3−AM
(29)

この式から
D3−AM =

12CwsBM (kaT − Lvψρaδqs)δt

Lmρrflws(D)

flws(D) = 0.7, D3−AM = ∆d70 とおいて

∆d3−AM
70 =

12CwsBM (kaT − Lvψρaδqs)δt

Lmρr × 0.7
. (30)

また、dwssl = ∆D70 とおく。
粒子の大きさと質量との関係から

αmwsd
βmws(3−AM )
wssl

= αmsl

(
D0ws + αmsl∆d

3−AM
70

)βmsl

(31)

この関係から
dwssl =

αmsl

αmws

(
D3−AM

0ws +∆d3−AM
70

)βmsl/(3−AM )βmws

. (32)

dwssl を用いると、湿雪から slush に変換される混合比 ∆qslws は次のように計算できる。

∆qslws =
1

ρa

[∫ ∞

D0ws

αm wsD
βm wsN(D)dD −

∫ ∞

dws sl

αm wsD
βm wsN(D)dD

]
=

1

ρa
αm wsN0 ws

(
1

λ

)βm ws+νws+1

(Γ(βm ws + νws + 1, λDws sl)− Γ(βm ws + νws + 1, λD0 ws))

(33)

slush に変換される湿雪の数濃度の時間変化率 ∆Nwssl は次のようになる。

∆Nws sl = N0 ws

(
1

λ

)ν+1

[Γ(ν + 1, λDws sl)− Γ(νws + 1, λD0 ws)] . (34)
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湿雪から変換された slushの含水率 fsl は、slushに変換された平均の湿雪の粒径 D = 0.5(D0sl+

D0ws) を用いて、次のようにして計算する。

fsl =

(
D

D

)1.3

, (35)

ここで、D = D0ws である。

9 異なる粒子間の相互作用

9.1 湿雪：wet snow

9.1.1 雲水との相互作用

湿雪と雲水との相互作用は、雨滴と雲水との相互作用に準じる。つまり、湿雪と雲水との衝突に
よって雲水が湿雪に捕捉されて、その結果として湿雪の混合比が増加する。衝突捕捉係数は 1 と
仮定する。

9.1.2 slush との相互作用

湿雪と slush との衝突によって slush が湿雪に併合されて、湿雪の混合比が増加すると考える。
この衝突併合による湿雪の混合比の時間変化率 P ws ws ac sl は次のように書くことができる。
ただし、衝突捕捉係数は 1 と仮定する。
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P ws ws ac sl =
1

ρa

∫ ∞

D0ws

∫ D0ws

D0sl

π

4
(Dws +Dsl)

2
N(Dsl)αm slD

βm sl
sl N(Dws)dDsldDws

=
1

ρa

∫ ∞

D0ws

∫ D0ws

D0sl

π

4
(Dws +Dsl)

2
N(Dsl)α m slDβ m sl

sl N0wsD
νws
ws exp(−λwsDws)dDsldDws

=
1

ρa

∫ ∞

D0ws

∫ D0ws

D0sl

π

4
(Dws +Dsl)

2
N0slαm slD

βm sl
sl N0wsD

νws
ws exp(−λwsDws)dDsldDws

=
1

ρa
N0slN0wsαm sl

∫ D0ws

D0sl

∫ ∞

D0ws

(Dws +Dsl)
2
Dβm sl

sl Dνws
ws exp(−λwsDws)dDsldDws

=
1

ρa
N0slN0wsαm sl

∫ D0ws

D0sl

∫ ∞

D0ws

[
1

βm sl + 1
D2

wsDβm sl+1

∣∣D0ws

D0sl

+
2

βm sl + 2
DwsD

βm sl+2
∣∣D0ws

D0sl
+

1

βm sl + 3
Dβm sl+3

∣∣D0ws

D0sl

]
Dν

ws exp(−λwsDws)dDws

=
1

ρa
N0slN0wsαm sl ×

[
1

βm sl + 1

(
Dβm+1

0sl −Dβm sl+1
0ws

)∫
D2

wsD
ν
ws exp(−λwsdDws

+
2

βm sl + 2

(
Dβm sl+2

0sl −Dβm sl+2
0ws

)∫
DwsD

ν
ws exp(−λwsdDws

+
1

βm sl + 3

(
Dβm+3

0sl −Dβm sl+3
0ws

)∫
Dν

ws exp(−λwsdDws

]
=

1

ρa
N0slN0wsαm sl ×

[
1

βm sl + 1

(
Dβm sl+1

0sl −Dβm sl+1
0ws

) 1

ν + 3
Γ(ν + 3, λwsD0ws)

+
2

βm sl + 2

(
Dβm sl+2

0sl −Dβm sl+2
0ws

) 1

ν + 2
Γ(ν + 2, λwsD0ws)

+
1

βm sl + 3

(
Dβm sl+3

0sl −Dβm sl+3
0ws

) 1

ν + 1
Γ(ν + 1, λwsD0ws)

]
.

(36)

次に、湿雪と slush の単位時間あたりの衝突回数 Nws sl は次の式から計算する。DeltaVt は、
落下速度の項である。衝突捕捉係数は 1 と仮定する。
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Nws sl =

∫ D0ws

D0sl

∫ ∞

D0ws

π

4
(Dws +Dsl)

2|V (Dws)− V (Dsl)|N(Dws)N(Dsl)dDwsdDsl

=

∫ D0ws

D0sl

∫ ∞

D0ws

π

4
(D2

ws + 2DwsDsl +D2
sl)|V (Dws)− V (Dsl)|N0wsD

νws
ws exp(−λwsDws)N0sldDwsdDsl

=
π

4
N0wsN0sl

∫ D0ws

D0sl

∫ ∞

D0ws

(
D2

ws + 2DwsDsl +D2
sl

)
×Dws exp(−λwsDws)|V (Dws)− V (Dsl)|dDwsdDsl

=
π

4
N0wsN0sl∆Vt∫ D0ws

D0sl

∫ ∞

D0ws

(
Dν+2

ws exp(−λwsDws) + 2Dνws+1
ws Dsl exp(−λwsDws) +Dνws

ws D
2
sl exp(−λwsDws)

)
dDwsdDsl

=
π

4
N0wsN0sl∆Vt∫ D0ws

D0sl

[(
1

λws

)νws+3

Γ(νws + 3, λwsD0ws) + 2

(
1

λws

)νws+2

Γ(νws + 2, λwsD0ws)Dsl

+

(
1

λws

)νws+1

Γ(νws + 1, λwsD0ws)D
2
sl

]
dDsl

=
π

4
N0wsN0sl∆Vt

[(
1

λws

)νws+3

Γ(νws + 3, λwsD0ws)(D0ws −D0sl)

+ 2

(
1

λws

)νws+2

Γ(νws + 2, λwsD0ws)
1

2
(D2

0ws −D2
0sl)

+

(
1

λws

)νws+1

Γ(νws + 1, λwsD0ws)
1

3
(D3

0ws −D3
0sl)

]
.

(37)

9.1.3 雨との衝突併合：P ws ws ac r

雨滴は湿雪と衝突後に湿雪に取り込まれると考える。衝突捕捉係数は 1 と仮定する。この併
合過程による湿雪の混合比の時間増加率は次のようになる。∆Vt は落下速度に関する項であり、
Murakami (1990) の定式化を採用する。

P ws ws ac r =
1

ρa

∫ ∞

D0ws

∫ ∞

0

(Dws +Dr)
2
αm rD

βm r
r Nr(Dr)Nws(Dws)dDrdRws

=
1

ρa

∫ ∞

D0ws

∫ ∞

0

π

4
(Dws +Dr)

2
αm rD

βm r
r N0rD

νr
r

× exp(−λrDr)N0wsD
νws
ws exp(−λwsDws)dDrdRws

=
1

ρa

π

4
αm rN0rN0ws

×
∫ ∞

D0ws

∫ ∞

0

(Dws +Dr)
2
Dβm r

r Dνr
r exp(−λrDr)D

νws
ws exp(−λwsDws)dDrdRws∆Vt

(38)

13



ここで、積分 I を計算すると下記のようになる。

I ≡
∫ ∞

D0ws

∫ ∞

0

(Dws +Dr)
2
Dβm r

r Dνr
r exp(−λrDr)D

νws
ws exp(−λwsDws)dDrdRws

=

∫ ∞

D0ws

∫ ∞

0

[
D2

ws + 2DwsDr +D2
r

]
Dβm r+νr

r exp(−λrDr)D
νws
ws exp(−λwsDws)dDrdRws

=

∫ ∞

D0ws

∫ ∞

0

[
D2

wsD
βm r+νr
r + 2DwsD

βm r+νr+1
r +Dβm r+νr+2

r

]
exp(−λrDr)dDr ×Dνws

ws exp(−λwsDws)dDws

=

∫ ∞

D0ws

[
D2

ws

(
1

λr

)βm r+νr+1

Γ(βm r + νr + 1)

+ 2Dws

(
1

λr

)βm r+νr+2

Γ(βm r + νr + 2) +

(
1

λr

)βm r+νr+3

Γ(βm r + νr + 3)

]
Dνws

ws exp(−λwsDws)dDws

=

(
1

λr

)βm r+νr+1

Γ(βm r + νr + 1)

(
1

λws

)νws+3

Γ(nuws + 3, λwsD0ws)

+ 2

(
1

λr

)βm r+νr+2

Γ(βm r + νr + 2)

(
1

λws

)νws+2

Γ(nuws + 2, λwsD0ws)

+

(
1

λr

)βm r+νr+3

Γ(βm r + νr + 3)

(
1

λws

)νws+1

Γ(nuws + 1, λwsD0ws)

(39)

したがって、

P ws ws ac r =
1

ρa

π

4
αm rN0rN0ws × I ×∆Vt

=
1

ρa

π

4
αm rN0rN0ws

[(
1

λr

)βm r+νr+1

Γ(βm r + νr + 1)

(
1

λws

)νws+3

Γ(nuws + 3, λwsD0ws)

+ 2

(
1

λr

)βm r+νr+2

Γ(βm r + νr + 2)

(
1

λws

)νws+2

Γ(nuws + 2, λwsD0ws)

+

(
1

λr

)βm r+νr+3

Γ(βm r + νr + 3)

(
1

λws

)νws+1

Γ(nuws + 1, λwsD0ws)

]
DeltaVt

(40)

9.2 Slush

9.2.1 雲水との相互作用

slush と雲水との衝突併合によって、雲水が slush に併合されて slush の混合比が増加すると考
える。 slush の混合比の単位時間あたりの増加率 (P sl sl ac c) は連続成長を仮定して次のよう
に計算できる。なお、slush と雲水との衝突捕捉係数は 1 と仮定する。γ は空気密度の差の補正項
である。
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P sl sl ac c =
1

ρa

∫ D0ws

D0sl

π

4
(Dsl +Dc)

2 ∣∣V (Dsl)− V (Dc)
∣∣× ρaqcN(Dsl)dDsl

≈ 1

ρa

∫ D0ws

D0sl

π

4
D2

sl

∣∣V (Dsl)
∣∣× ρaqcN(Dsl)dDsl

=
π

4

∫ D0ws

D0sl

D2
slV (Dsl)qcN0 sldDsl

=
π

4
qcN0 sl

∫ D0ws

D0sl

D2
slαt slD

βt sl

sl γdDsl =
π

4
qcN0 slαt sl

∫ D0ws

D0sl

D2+βt sl

sl dDsl

=
π

4
qcN0 slαt sl

[
1

3 + βt sl
Dsl

∣∣∣∣D0ws

D0sl

]
=
π

4
qcN0 slαt sl

(
1

3 + βt sl
D3+βt sl

0ws −D3+βt sl

0sl

)
.

(41)

9.2.2 雨滴との相互作用: P sl sl ac r

slush と雨滴とが衝突した場合、slush の混合比が増加すると仮定する。衝突捕捉係数は 1 と仮定
する。∆Vt は、併合過程での速度差に関わる項であり、Murakami (1990) に準じるものを用いる。
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P sl sl ac r

=
1

ρa

∫ ∞

0

∫ D0ws

D0sl

π

4
(Dsl +Dr)

2

∣∣∣∣V (Dsl − V (Dr)

∣∣∣∣α m rDβ m r
r N(Dsl)N(Dr)dDsldDr

=
1

ρa

π

4
α m rN0slN0r

×
∫ ∞

0

∫ D0ws

D0sl

(Dsl +Dr)
2

∣∣∣∣V (Dsl)− V (Dr))

∣∣∣∣Dβ m r
r Dβ m r

r dDslD
νr
r exp(−λrDr)dDsldDr

=
1

ρa

π

4
α m rN0slN0r

×
∫ ∞

0

∫ D0ws

D0sl

(
D2

sl + 2DslDr +D2
r

) ∣∣∣∣V (Dsl)− V (Dr)

∣∣∣∣Dβ m r
r Dνr

r exp(−λrDr)dDsldDr

=
1

ρa

π

4
α m rN0slN0r

×
∫ ∞

0

∫ D0ws

D0sl

(
D2

sl + 2DslDr +D2
r

)
Dβ m r+νr

r exp(−λrDr)dDsldDr∆Vt

=
1

ρa

π

4
α m rN0slN0r

∫ ∞

0

×
∫ D0ws

D0sl

(
D2

slD
β m r+νr
r + 2DslD

β m r+νr+1
r +Dβ m r+νr+2

r

)
exp(−λrDr)dDsldDr∆Vt

=
1

ρa

π

4
α m rN0slN0r

×
∫ D0ws

D0sl

[(
1

λr

)β m r+νr+1

Γ(β m r + νr + 1)D2
sl

+ 2

(
1

λr

)β m r+νr+2

Γ(β m r + νr + 2)Dsl

+

(
1

λr

)β m r+νr+3

Γ(β m r + νr + 3)

]
dDsldDr∆Vt

=
1

ρa

π

4
α m rN0slN0r

[(
1

λr

)β m r+νr+1

Γ(β m r + νr + 1)
1

3
(D0ws)

3 −D3
0sl)

+ 2

(
1

λr

)β m r+νr+2

Γ(β m r + νr + 2)
1

2
(D0ws)

2 −D2
0sl)

+

(
1

λr

)β m r+νr+3

Γ(β m r + νr + 3)(D0ws −D0sl)

]
.

16



slush と雨滴の単位時間あたりの衝突回数 N は下記のようになる。

N =

∫ ∞

0

∫ D0ws

D0sl

π

4
E(Dr +Dsl)

2N(Dr)Nsl(Dsl)

∣∣∣∣(Vt(Dr)− Vt(Dsl))

∣∣∣∣dDrdDsl

=

∫ ∞

0

∫ D0ws

D0sl

π

4
E(D2

r + 2DrDsl +D2
sl)N0rD

νr
r exp(−λr)N0sl

∣∣∣∣(Vt(Dr)− Vt(Dsl))

∣∣∣∣dDrdDsl

=
π

4
EN0rN0sl∆Vt

∫ ∞

0

∫ D0ws

D0sl

(D2
r + 2DrDsl +D2

sl)D
νr
r exp(−λr)dDrdDsl

=
π

4
EN0rN0sl∆Vt

∫ D0ws

D0sl

[(
1

λr

)νr+3

Γ(νr + 3)

+ 2

(
1

λr

)νr+2

Γ(νr + 2)Dsl +

(
1

λr

)νr+1

Γ(νr + 1)D2
sl

]
dDsl

=
π

4
EN0rN0sl∆Vt

[(
1

λr

)νr+3

Γ(νr + 3)(D0ws −D0sl)

+ 2

(
1

λr

)νr+2

Γ(νr + 2)
1

2
(D2

0ws −D2
0sl) +

(
1

λr

)νr+1

Γ(νr + 1)
1

3
(D3

0ws −D3
0sl)

]

9.2.3 あられとの相互作用

slush とあられが衝突した場合、slush があられに併合される結果、あられの混合比が増加する
と考える。衝突捕捉係数は 1 と仮定する。単位時間あたりのあられの混合比の変化 (∆qg) は下記
のように定式化できる。衝突捕捉係数は 1 と仮定する。
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∆qg =

∫ ∞

0

∫ ∞

D0ws

π

4
E(Dg +Dsl)

2

∣∣∣∣Vt(Dg)− Vt(Dsl)

∣∣∣∣Ng(Dg)Nsl(Dsl)αm slD
βm sl

sl dDgdDsl

=

∫ ∞

0

∫ ∞

D0ws

π

4
E(Dg +Dsl)

2

∣∣∣∣Vt(Dg)− Vt(Dsl)

∣∣∣∣N0gD
νg
g exp(−λg)DgN0slαm slD

βm sl

sl dDgdDsl

=
π

4
Eαm slN0gN0sl∆Vt

∫ ∞

0

∫ D0ws

D0sl

(Dg +Dsl)
2Dβm sl

sl dDgdDsl

=
π

4
Eαm slN0gN0sl∆Vt

∫ ∞

0

∫ D0ws

D0sl

(D2
gD

βm sl

sl + 2DgD
βm sl+1
sl +Dβm sl+2

sl )dDgdDsl

=
π

4
Eαm slN0gN0sl∆Vt

∫ D0ws

D0sl

[(
1

λg

)νg+3

Γ(νg + 3)Dβm sl

sl

+ 2

(
1

λg

)νg+2

Γ(νg + 2)Dβm sl+1
sl +

(
1

λg

)νg+1

Γ(νg + 1)Dβm sl+2
sl

]
dDsl

=
π

4
Eαm slN0gN0sl∆Vt

∫ D0ws

D0sl

[(
1

λg

)νg+3

Γ(νg + 3)Dβm sl

sl

+ 2

(
1

λg

)νg+2

Γ(νg + 2)Dβm sl+1
sl +

(
1

λg

)νg+1

Γ(νg + 1)Dβm sl+2
sl

]
dDsl

=
π

4
Eαm slN0gN0sl∆Vt

[(
1

λg

)νg+3

Γ(νg + 3)
1

βm sl + 1

(
Dβm sl+1

0ws −Dβm sl+1
0sl

)
+ 2

(
1

λg

)νg+2

Γ(νg + 2)
1

βm sl + 2

(
Dβm sl+2

0ws −Dβm sl+2
0sl

)
+

(
1

λg

)νg+1

Γ(νg + 1)
1

βm sl + 3

(
Dβm sl+3

0ws −Dβm sl+3
0sl

)]
.

10 Refreezing process: 再凍結過程

再凍結過程も TS2010 のモデルと同様である。再凍結過程で生成される粒子の種別は下記のと
おりである。

• Liquid core pellet (lcp): slush の再凍結によって生成される種別。粒子の外側は氷で、内部
には水が含まれる。

• ice pellet A: liquid core pellet が完全に凍結して形成される粒子。

• refrozen wet snow: 湿雪が凍結して生成される粒子。

TS2010 では、ice pellet B（氷粒子と過冷却水滴との凍結によって生成される粒子）をモデルに含
めているものの、本モデルではこの粒子を含まない。これは、気象庁非静力学モデルの微物理モデ
ルでは、氷粒子と過冷却の水滴との衝突によってあられ粒子が生成されるようになっている点で
TS2010 とは異なっている。この点を変更して ice pellet B を導入するとなると、モデルの構造を
大きく変更することが必要になってしまうためである。ただし、ice pellet B を新規に導入しなく
ても、大きな不具合は生じないと考える。
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あられとの相互作用も生じる可能性があるとはいえ、再凍結した湿雪とあられとの衝突によっ
て、これらの粒子が併合する可能性は非常に小さいと仮定して、この相互作用はモデル内では無視
する。

10.1 湿雪の再凍結

湿雪の再凍結過程は次の式で表される。ただし、湿雪の形状は球形と仮定する。

Lmffzws
dmws

dt
= 2piCwsDwsFws(KaT + Lsψρaδqs). (42)

この式で、mws は湿雪の質量、Lm は融解に伴う潜熱、ffzws は湿雪の含水率、Cws は規格化され
た容量（球形の場合は Cws = 1）、Dws は湿雪の粒径、Fws は湿雪の通風係数である。通風係数は

Fws = BM
DAM

Dws
, (43)

D は湿雪の融解直径である。融解直径は下記のように求められる。
αm rD

βm r = αm wsD
βm ws
ws (44)

Dβm r =
αm ws

αm r
Dβm ws

ws (45)

D =

(
αm ws

αm r

)1/βm r

Dβm ws/βm r
ws (46)

上記の二つの式を組み合わせて、
dmws

dt
=

1

Lmffzws
2πCwsBM ×

(
αm ws

αm r

)AM/βm r

DAMβm ws/βm r
ws . (47)

湿雪粒子全体について再凍結する混合比の時間変化率は次のようになる。

δqws =
1

ρa

∫ ∞

D0ws

dmws

dt
Nws(Dws)dDws

=

∫ ∞

D0ws

1

Lmffzws
2πCwsBM ×

(
αm ws

αm r

)AM/βm r

DAMβm ws/βm r
ws N0wsD

νws
ws exp(−λws)dDws

=
1

ρa

1

Lmffzws
2πCwsBM ×

(
αm ws

αm r

)AM/βm r

N0ws

×
∫ ∞

D0ws

Dνws+AMβm ws/βm r
ws exp(−λws)dDws

=
1

ρa

1

Lmffzws
2πCwsBM ×

(
αm ws

αm r

)AM/βm r

N0ws

(
1

λws

)1+νws+AMβm ws/βm r

× Γ(1 + νws +AMβm ws/βm r, λwsD0ws).

(48)

再凍結に伴う数濃度の変化 ∆Nrws は
∆Nrws = Nwsδqrws/qws (49)

と計算する。
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10.1.1 雲水との相互作用

再凍結した湿雪と雲水との相互作用は連続成長で近似する。つまり、rws が雲水と衝突併合する
ことによる混合比の増加率 (P rws ac rws w) は下記にようにかける。なお、衝突捕捉係数 E は
1 と仮定する。

P rws ac rws w =
1

ρa

∫ ∞

D0ws

π

4
D2

rwsVt rwsρaqcNrws(Drws)dDrws

=

∫ ∞

D0ws

π

4
D2

rwsαt rwsD
βt rws
rws γqcN0rwsD

νrws
rws exp(−λrws)dDrws

=
π

4
αt rwsγN0rwsqc

∫ ∞

D0ws

Dνrws+βt rws+2
rws exp(−λrws)dDrws

=
π

4
αt rwsγN0rwsqc

(
1

λrws

)νrws+βt rws+3

Γ(νrws+ βt rws + 3, λwsD0ws).

(50)

γ は落下速度に関する空気密度の補正項である。

10.1.2 雲氷との相互作用

rws と雲氷との相互作用も、雲水との相互作用と同様である。ただし、rws と雲氷との衝突捕捉
係数 Erws i = 0.1 と仮定する。

P rws ac rws i =
π

4
Erws iαt rwsγN0rwsqi

(
1

λrws

)νrws+βt rws+3

Γ(ν rws+βt rws+3, λrwsD0ws).

(51)

捕捉に伴う雲氷の数濃度の時間変化率 (P ni ac rws i) は下記で計算する。

P ni ac rws i = qni
P rws ac rws w

qi
. (52)
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10.1.3 凝結成長 / 蒸発: P rws depv

通風係数は雪の場合と同じものを用いる。C は容量で規格化された容量 Crws = 1（rws は球形
と仮定） を用いると 4πC = 2πDrws である。

P rws depv =
1

ρa

∫ ∞

D0ws

4πC(s− 1)

A′′ +B′′ FN0rwsdDrws

=
1

ρa

∫ ∞

D0ws

2πDrws(s− 1)

A′′ +B′′ FNrwsdDrws

=
1

ρa

2π(s− 1)

A′′ +B′′ 　
∫ ∞

D0ws

　Drws

[
0.78 + 0.308Sc1/3

(
αt rwsD

βt rws
rws γ

νa

)1/2
]

×N0rwsD
νrws
rws exp(−λrws)dDrws

=
1

ρa

2π(s− 1)

A′′ +B′′ 　N0rws

∫ ∞

D0ws

　
[
0.78Drws + 0.308Sc1/3

(
αt rwsγ

νa

)1/2

Dβt rws/2+1/2
rws

]
×Dνrws

rws exp(−λrws)dDrws

=
1

ρa

2π(s− 1)

A′′ +B′′ 　N0rws

[
0.78

(
1

λrws

)νrws+2

Γ(νrws + 2, λrws)

+ 0.308Sc1/3
(
αt rwsγ

νa

)1/2(
1

λrws

)νrws+βt rws+5/2

Γ(νrws + βt rws + 5/2, λrwsD0ws)

]
.

(53)

10.2 Liquid bore pellet: lcp

slush が再凍結層の上端に達すると lcp へ変換される。
lcp から ice pellet A への変換は、TS2010のように次にようにモデル化される。モデル内のあ
る高度面 k で完全に再凍結する lcp の大きさの最大値 dfz は 次の式で計算できる (see TS2010)。

d
2−AF+βlcp

fz =

k∑
i=kbm

[
12BF (−KaTLsΨρaδqs)∆z

Lmffzslρr

]
, (54)

この式で、A?F と BF は通風係数 Flcp に現れる定数で lcpの大きさ Dlcp を用いて Flcp = BFD
AF

lcp

である。Ka は空気の熱伝導係数、T は温度 (◦ C)、Ls は昇華の潜熱、ρa と ρr はそれぞれ空気
と水の密度、ffzsl は lcp の含水率である。また、d2−AF+βlcp

fz とべきに 2 が現れる理由は次のとお
りである。大きさが Dw で、表面温度と周囲との温度差が δT である水滴が ∆t の時間に凍結す
る場合に、凍結する質量 m と時間 ∆t との関係は下記の式で表される。m = (pi/6)ρrD

3
w である

ことを考えると、

−Lf (pi/6)ρrD
3
w = 2π∆tDw

[
BmKaδTD

AM
w +BmψvδρvD

AM
w

]
. (55)

完全に凍結した liquidc ore pellet の最小の大きさ (d0fz = d0lcp) は式 (24) から計算できる。こ
の大きさが liquid core pellet の粒径分布の最小値に等しくなったときに liquid core pellet は ice

pellet A に変換されるものとする。
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時間間隔 δt の間に ice pellet A に変換される liquid core pellet の混合比 δqlcp ipa は

δqlcp ipa =
αm lcp

ρa
N0lcp

d4lcp ip − d4０ lcp

4
, (56)

この式で、dlcp ip = (d33−Alcp
+∆d

3−Alcp

ipa )1/(3−Alcp) である。liquid core pellt に含まれる氷の割合
は、湿雪に含まれる水の割り合い fl から計算する。

fl =

(
Dmin

D

)1.3

, (57)

この式において、Dmin の値には、完全に凍結した lcp の 最大値を、D = (1/2)(D0sl + dmax sl)

である。

10.2.1 lcp と雲水との相互作用

lcpと雲水との相互作用は連続成長で近似する。つまり、rwsが雲水と衝突併合することによる混
合比の増加率 (P lcp ac lcp w) は下記のようにかける。なお、衝突捕捉係数 E は 1 と仮定する。

P lcp ac lcp w =
1

ρa

∫ Dmax lcp

D0lcp

π

4
ED2

lcpVt lcpρaqcNlcp(Dlcp)dDlcp

=

∫ D0lcp

D0ws

π

4
ED2

lcpαt lcpD
βt lcp

lcp γqiN0lcpdDlcp

=
π

4
Eαt lcpγqcN0lcp

∫ Dmax lcp

D0lcp

D
βt lcp+2
lcp dDlcp

=
π

4
Eαt lcpγqcN0lcp

1

βt lcp + 3
D

βt lcp+3
lcp

∣∣∣∣Dmax lcp

D0lcp

=
π

4
Eαt lcpγqcN0lcp

1

βt lcp + 3

(
D

βt lcp+3
max lcp −D

βt lcp+3
0lcp

)
.

(58)

ここで、D0lcp = D0sl, Dmax lcp = D0ws とする。γ は落下速度に関する空気密度の補正項である。

10.2.2 lcp と雲氷との相互作用

lcp と雲水との相互作用と同様である。

P lcp ac lcp i =
π

4
αt lcpγqiN0lcp

1

βt lcp + 3

(
D

βt lcp+3
max lcp −D

βt lcp+3
0lcp

)
. (59)

ここで、衝突捕捉係数 Elcp i = 0.1 と仮定し、D0lcp = D0sl, Dmax lcp = D0ws とする。γ は落下
速度に関する空気密度の補正項である。
これに付随する雲氷の数濃度の変化 ∆Nlcp は下記のように計算する。

∆Nlcp = Nlcp · P lcp ac lcp i/qlcp. (60)
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10.2.3 凝結成長 / 蒸発: P lcp depv

通風係数 F は雪と同じ式を用いる。lcp の形状は球形と仮定すると規格化された容量は Clcp = 1

である。つまり、C = Dlcp である。

P lcp depv =
1

ρa

∫
[

D0sl]
D0ws

2πC(s− 1)

A” +B”
FN(D)dDlcp

=
1

ρa

∫
[

D0sl]
D0ws

2πC(s− 1)

A” +B”
FN0lcpdDlcp

=
1

ρa

2π(s− 1)

A” +B”

∫
[

D0sl]
D0wsDlcp

0.78 + 0.308Sc1/3

(
αt lcpD

βt lcp

lcp γ

νa

)1/2
 dDlcp

=
1

ρa

2π(s− 1)

A” +B”

∫
[

D0sl]
D0ws

0.78Dlcp + 0.308Sc1/3

(
αt lcpD

βt lcp

lcp γ

νa

)1/2

Dlcp

 dDlcp

=
1

ρa

2π(s− 1)

A” +B”

[
0.78

[
1

2
D2

lcp

∣∣∣∣D0ws

D0sl

]
+ 0.308Sc1/3

(
αt lcpγ

νa

)1/2

D
βt lcp/2+1
lcp

]

=
1

ρa

2π(s− 1)

A” +B”

[
0.78

[
1

2
D2

lcp

∣∣∣∣D0ws

D0sl

]
+ 0.308Sc1/3

(
αt lcpγ

νa

)1/2
1

βt lcp/2 + 2
D

βt lcp/2+2
lcp

∣∣∣∣D0ws

D0sl

]

=
1

ρa

2π(s− 1)

A” +B”

[
0.78

[
1

2

(
D2

0ws −D2
0sl

)]
+ 0.308Sc1/3

(
αt lcpγ

νa

)1/2
1

βt lcp/2 + 2

(
D

βt lcp/2+2
0ws −D

βt lcp/2+2
0sl

)]
.

(61)

10.3 ice pellet A: ipa

雲水や雲氷と ipa との相互作用は、lcp との相互作用と同様に計算する。E = 1 とする。

P ipa ac ipa w =
π

4
Eαt ipaγqcN0ipa

1

βt ipa + 3

(
D

βt ipa+3
max ipa −D

βt ipa+3
0ipa

)
. (62)

P ipa ac ipa i =
π

4
Eαt ipaγqiN0ipa

1

βt ipa + 3

(
D

βt ipa+3
max ipa −D

βt ipa+3
0ipa

)
. (63)

この混合比の変化に伴う雲氷の数濃度の時間変化率 ∆Nipa は

∆Nipa = qni ×
P ipa ac ipa i

qi
. (64)

10.3.1 lcp と雲氷との相互作用

lcp と雲水との相互作用と同様である。

P lcp ac lcp i =
π

4
αt lcpγqiN0lcp

1

βt lcp + 3

(
D

βt lcp+3
max lcp −D

βt lcp+3
0lcp

)
. (65)
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ここで、衝突捕捉係数 Elcp i = 0.1 と仮定し、D0lcp = D0sl, Dmax lcp = D0ws とする。γ は落下
速度に関する空気密度の補正項である。
これに付随する雲氷の数濃度の変化 ∆Nipa は下記のように計算する。

∆Nipa = Nipa · P ipa ac ipa i/qipa. (66)

10.3.2 凝結成長 / 蒸発: P lcp depv

通風係数 F は雪と同じ式を用いる。lcp の形状は球形と仮定すると規格化された容量は Clcp = 1

である。つまり、C = Dlcp である。

P ipa depv =
1

ρa

∫
[

D0sl]
D0ws

2πC(s− 1)

A” +B”
FN(D)dDipa

=
1

ρa

2π(s− 1)

A” +B”

[
0.78

[
1

2

(
D2

0ws −D2
0sl

)]
+ 0.308Sc1/3

(
αt ipaγ

νa

)1/2
1

βt ipa/2 + 2

(
D

βt ipa/2+2
0ws −D

βt ipa/2+2
0sl

)]
.

(67)

10.3.3 凝結成長 / 蒸発: P ipa depv

モデル化は lcp と同様である。ipa の形状は球形と仮定すると規格化された容量は Cipa = 1で
ある。つまり、C = Dipa である。

P lcp depv =
1

ρa

∫
[

D0sl]
D0ws

2πC(s− 1)

A” +B”
FN(D)dDipa

=
1

ρa

2π(s− 1)

A” +B”

[
0.78

[
1

2

(
D2

0ws −D2
0sl

)]
+ 0.308Sc1/3

(
αt ipaγ

νa

)1/2
1

βt ipa/2 + 2

(
D

βt ipa/2+2
0ws −D

βt ipa/2+2
0sl

)]
.

(68)

11 再凍結過程：過冷却雨滴との相互作用

本モデルでは、過冷却の雨滴は地表面から一定の高度に存在する過冷却の雨滴とする。着氷災害
を考慮しての設定である。過冷却の雨滴と再凍結過程で生成された 3つの粒子（再凍結した湿雪、
lcp, ipa）との相互作用を定式化する。この相互作用は、あられと雪、あるいは雨滴との相互作用
と同様である。もちろん、温度が 0◦ C 未満の領域にも過冷却の雨滴は存在するものの、モデルで
は地表面付近での相互作用に限定する。過冷却の雨滴と 3つのタイプの粒子との相互作用の結果、
あられが生成されるものと考える。また、衝突捕捉係数 E はすべて 1 と仮定する。

24



11.1 過冷却雨滴と再凍結した湿雪との相互作用: P g ac fr rws

P g ac fr rws =
1

ρa

∫ ∫
π

4
E (Dfr +Drws)

2

∣∣∣∣Vt(Dfr)− Vt(Drws)

∣∣∣∣
× αm rwsD

βm rws
rws N(Dfr)N(Drws)dDfrdDrws

=
1

ρa

∫ ∫
π

4
E (Dfr +Drws)

2

∣∣∣∣Vt(Dfr)− Vt(Drws)

∣∣∣∣
× αm rwsD

βm rws
rws N0frD

νfr

fr exp(−λfr)N0rwsD
νrws
rws exp(−λrws)dDfrdDrws

=
1

ρa

π

4
Eαm rwsN0frN0rws∆Vt

×
[(

1

λfr

)3+νfr

Γ(3 + νfr)

(
1

λrws

)1+νrws+βm rws

Γ(1 + νrws + βm rws, λrwsD0ws)

+ 2

(
1

λfr

)2+νfr

Γ(2 + νfr)

(
1

λrws

)2+νrws+βm rws

Γ(2 + νrws + βm rws, λrwsD0ws)

+

(
1

λfr

)1+νfr

Γ(1 + νfr)

(
1

λrws

)3+νrws+βm rws

Γ(3 + νrws + βm rws, λrwsD0ws)

]
.

(69)

∆Vt は落下速度に関する項である。
過冷却雨滴による再凍結した湿雪の衝突捕捉に伴う rws の数濃度の時間変化率 ∆Nrws （また
は、P ng ac fr rws）は次のように求める。

P ng ac fr rws = P ng ac fr rws
P g ac fr rws

qrws
. (70)
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11.2 過冷却雨滴と liquid core pellet との相互作用: P g ac fr lcp

P g ac fr lcp =
1

ρa

∫ ∫
π

4
E (Dfr +Dlcp)

2

∣∣∣∣Vt(Dfr)− Vt(Dlcp)

∣∣∣∣αm lcpD
βm lcp
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=
1

ρa

∫ ∫
π

4
E (Dfr +Dlcp)

2

∣∣∣∣Vt(Dfr)− Vt(Dlcp)

∣∣∣∣
× αm lcpD
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νfr

fr exp(−λfrDfr)dDlcpdDfr

=
1

ρa

π

4
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×
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2
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fr exp(−λfrDfr)dDlcpdDfr

=
1
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4
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π
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E∆Vtαm lcpN0lcpN0fr

×
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1
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(D
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+ 2

(
1

λfr
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1
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(D
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(
1
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1
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(D
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]
.

(71)

11.3 過冷却雨滴と ice pellet A (ipa) との相互作用: P g ac fr ipa

過冷却雨滴と liquid core pellet との相互作用 (P g ac fr lcp) と同様にして計算する。
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P g ac fr ipa =
1

ρa

∫ ∫
π

4
E (Dfr +Dipa)

2

∣∣∣∣Vt(Dfr)− Vt(Dipa)

∣∣∣∣αm ipaD
βm ipa

ipa N(Dfr)N(Dipa)dDfrdDipa

=
1

ρa

π

4
E∆Vtαm ipaN0ipaN0fr

×
[(

1

λfr

)3+νfr

Γ(3 + νfr)
1

βm ipa + 1
(Dβm ipa+1

max −D
βm ipa+1
0ipa )

+ 2

(
1

λfr

)2+νfr

Γ(2 + νfr)
1

βm ipa + 2
(Dβm ipa+2

max −D
βm ipa+2
0ipa )

+

(
1

λfr

)1+νfr

Γ(1 + νfr)
1

βm ipa + 3
(Dβm ipa+3

max −D
βm ipa+3
0lcp )

]
.

(72)

この式で、Dmax は次の式で与えられる。

Dmax = (D3−AM

0lcp +∆D3−AM
ip )1/(3−AM ) (73)

である。

11.4 混合比と数濃度の時間変化を表す基本方程式系

この節では、融解や再凍結によって生成される新規粒子の混合比と数濃度についての時間変化率
を表す方程式系を記述する。ADV と Diff は、それぞれ移流項と拡散項である。TS2010 と異な
る点は、新規種別である湿雪や slush とあられとの相互作用である。これらの相互作用によって、
時間変化率に現れる Source/Sink 項が複雑になる。なお、再凍結した粒子とあられとが衝突して
も併合することは非常に少ないと仮定し、混合比や数濃度の時間変化率には影響を及ぼさないもの
と仮定した。

11.4.1 湿雪

混合比
∂qws

∂t
= −ADV (qws) +Diff(qws)

+ p ws cnv s+ p ws ac ws w

− p sl ac r ws+ p ws ac ws r

+ p ws ac ws sl − p g ac g ws

+ p ws dep v − p r mlt ws

(74)
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数濃度
∂Nws

∂t
= −ADV (Nws) +Diff(Nws)

+ p nws ac ws sl − p sl ac r ws ∗ qn ws/q ws

− p ng ac g ws− p nws agg

+ qn ws/q ws ∗ p ws dep v − p nsl mlt ws

+ p nws cnv s+ p nws mlt r ws

(75)

11.4.2 Slush

混合比
∂qsl
∂t

= −ADV (qsl) +Diff(qsl)

+ p sl mlt ws− p r mlt sl

− p r ac r sl − p ws ac ws sl

− p g ac g sl + p sl ac r ws

+ p sl depv

(76)

11.4.3 過冷却の雨滴

混合比
∂qfr
∂t

= −ADV (qfr) +Diff(qfr)

+ p fr cnv r − p v evpfr

(77)

11.4.4 再凍結した湿雪

混合比
∂qrws

∂t
= −ADV (qrws) +Diff(qrws)

+ p rws ws cnv rws+ p rws depv

+ p rws ac rws w + p rws ac rwsi

(78)

数濃度
∂Nrws

∂t
= −ADV (Nrws) +Diff(Nws)

+ p nrws ws cnvrws+ p nrws depv

(79)
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11.4.5 liquid core pellet: lcp

混合比
∂qlcp
∂t

= −ADV (qlcp) +Diff(qlcp)

+ p lcp depv + p lcp sl cnv lcp

+ p lcp ac lcpw + p lcp ac lcpi

(80)

11.4.6 ice pellet A: ipA

混合比
∂qipA
∂t

= −ADV (qipA) +Diff(qipA)

+ p ipa dep v + p ipa lcp cnv ipa

+ p ipa ac ipa w + p ipa ac ipa i

(81)

12 予備的なモデル実験と今後の課題

防災科学技術研究所　雪氷防災研究センターでみぞれが観測された事例について、予備的な実験
を実施した。モデル領域は雪氷防災研究センターを中心とする水平解像度 1 km とした。融解粒
子や再凍結粒子を含む新しいモデルは安定して 3時間積分を行うことができ、さらに、雪氷防災研
究センターに相当する地点およびその周辺の領域で地上において融解粒子が計算できた。融解粒
子や再凍結粒子を新規に多数導入してもモデル計算が不安定にならないことを確認できた。
今後は、融解粒子や再凍結粒子の定量的な検証やモデル全般の見直しや高速化を継続して行う予
定である。特に、計算負荷の大きい不完全ガンマ関数を用いるパラメタリゼーションが多く含ま
れているため、モデルの高速化は必須である。本研究で新規に開発したバルク微物理モデルは、
着雪や着氷の予測や雨雪判別予測、降雪予測の精度向上だけでなく、地球温暖化が進む中での将来
の降雪量の予測研究にも大きく貢献することが期待できる。

13 融解粒子を新規に加えるために変更したモジュール

融解粒子を新規にモデルに加えるために、気象庁非静力学モデル内の下記のモジュールを修正・
変更した。

• cld kind.f90

• cld y2.f90

• cldvar y2.f90

• cldprm.f90
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• cpt.f90

• cqs.f90

• ctrv.f90

• dfi.f90

• diagnose.f90

• extval.f90

• hevi.f90

• ini bnd parm.f90

• ios.f90

• lbc.f90

• load ini bnd.f90

• main.f90

• nhmvar.f90

• parm.f90

• pgf.f90

• pre.f90

• trb.f90
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科研費 基盤研究（B) 
”気温 0℃近傍で形成される多様な融解粒子のモデル化と探知” （分担：民田 晴也） 

１．年度毎の概要 

■2022 年度
乾雪観測用に開発した自由落下降雪粒子の立体形状、落下速度、粒径分布を観測する Multi-angle

Snowflake Imager (MSI)を、気温０℃近傍の湿雪観測に対応する機能改良を施し、初年度から冬季観測実
験に投入する計画であったが、MSI で利用していた製造終了半導体の代替品選定と入手に時間を要し、
新型開発に遅れが生じた。2022 年度は複数台あった既存 MSI から部品を集め、補修・再調整したものを
観測に投入、旧性能であるが観測データは欠落なく取得できた。この観測で新潟長岡に降る降雪現象の
特徴理解につなげ、新型 MSI 開発に有益な情報を取得できた。 

（補足説明：機器開発詳細 2022-2023 年度の２年間） 
旧 MSI は需要の少ない半導体（レーザダイオードおよびフォトダイオードアレイ）を利用していたた

め、製品が絶版となり後継品も生産されなかった。レーザダイオードは近赤外域で広角ビーム幅が特徴の
製品で、普及品に水平拡散レンズ追加で容易に対応できたが、フォトダイオードアレイ(AMS TSL210; 
640 素子=128×5 ブロック;解像度 127μm)の入手不可が問題となった。MSI は受光部でレンズ集光しな
い設計で振動や積雪荷重変形による計測光軸ズレへの耐性を向上、光軸ズレノイズを抑制する設計思想
であり、幅広受光素子は必須であった。受光感度の面からも、感光面積の大きな低解像度 （127 μm）の
幅広受光素子は使い勝手が良い。受光素子は高速駆動（感光時間が短い）するほど感度低下するため、必
要な感度確保のためには光源光量を強くする必要がある。光量を強くすると降雪粒子は消失傾向にあり、
光量とスキャン速度のバランスが重要となる。この条件を満たす受光素子を探すことに時間を要した。
Hamamatsu Photonics S14417 linear image sensor（384 素子=シリアル 192 素子×2 ブロック；解像度
127μm)を年度末にサンプル入手、開発実験を始めた。S14417 は１スライス(384-pixel)取得するために、
素子切替 192 クロックに加え、駆動設定 21 クロックが必要で最速 213 クロックが必要である。絶版
TSL210 はトリガ 1 クロックを加え 129 (=128+1) クロックでスライス取得できたため、同じスライス
レートでも２倍近い速度でのデバイス駆動が必要である（e.g. TSL210 は 3 MHz、S14417 は 5 MHz 駆
動）。高速クロック化には影判定のコンパレータ遅延時間も障害となった。新型 MSI ではコンパレータを
非搭載、S14417 出力電圧を直接 FPGA のデジタル入力に与え、TTL レベルで影判定する設計とした（光
源強度調整＝影閾値調整）。コンパレータで実現していた旧 MSI グレイ階調撮影機能は非搭載となった
（グレイ階調にメリットは少なく、使用メモリサイズが大きくなり FPGA 演算とデータ転送時間増大に
よるデッドタイム拡大のデメリットのほうが大きいことも要因）。

粒子カメラは廉価な USB 近赤外カメラから産業用 GigE 可視カメラに変更。USB カメラはパソコン
on-board controller で２台までしか安定制御できず、外部トリガ撮影でもカメラ毎に撮像遅延が生じ最大
20 ms 遅れ(1 m/s で 20 mm 落下)、高速落下粒子は画角から消え、粒子連続検出時にはスキャナとの同
期性が悪かった。GigE カメラは 3 台を LAN 回線１系統に集約接続（カメラ毎に１回線が規格推奨）、撮
影遅延は無かったが（カメラ画角に粒子が入るよう遅延時間 7 ms を設定）、高負荷時に hang-up が生じ
ることがあり、3 分毎に稼働監視、hang-up 時に再起動することで連続観測を実現した。 
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■2023 年度
前年度の観測結果を新型開発目的に解析、湿雪観測で重視が必要な項目を洗い出し、新型 MSI 開発を

行った。MSI は性能向上（落下速度の速い霰に対応するためスキャン速度を 20%以上向上、粒子接写カ
メラ画質向上、高所観測設営を見据えた計測システム簡素化）と小型化を行い、2022 年度に引き続き降
雪観測実験を行った。当初は高所設営を考慮し、大幅な小型・軽量化を図る予定であったが、粒子捕捉空
間の確保と内部部品配置から 20%程度の小型化に留まり、積雪荷重も見積もれなかったため、地面設営
で運用を行った。観測期間を通したメンテナンスフリー観測を達成した。

■2024 年度
2023 年度観測運用を評価、改修項目を検討、融解粒子識別に難題が残った（接写画像でも明確な差が

見えるわけでなく現時点で画像から自動識別は難しい）。可視と近赤外の画像差から粒子融解の識別可能
性を探る目的で、試験的に旧 MSI で利用していた USB 近赤外カメラを増設した。新 MSI 内部に空きス
ペースが少なくタイトな状態で組み込んだため、USB ケーブルが MSI ハウジングに干渉、最初の降雪荷
重で力がかかり内部フレームに僅かな変形が生じ、１台のレーザラインスキャナの光軸に歪みが生じ計
測安定性が劣化した。ノイズ発生は気象条件と関連性があり、レーザ光を多重散乱・消散しやすい霧雨の
ような粒子密度の高い降水現象で、スキャナ一端の光強度が TTL 電圧レベルを僅かに割り込む範囲に入
り偽の影を検出することが原因と推測した。ノイズ交じりの時間帯もあるが、多くの降雪現象で正常動
作できていたため修繕せず観測を継続、3 月 13 日に観測終了予定である。 

データ解析では、 2023 年度観測データを防災科学研究所雪氷防災研究センター（長岡）の PARSIVEL
レーザ雨滴粒径分布計と地上気象観測値と比較検証を行っている。MSI と PARSIVEL は粒径分布の特徴
は似ていることは確認できたが、降水量の真値を探ることは難しい。

PARSIVEL は粒子密度を落下速度と粒子サイズの関数で独自定義（メーカ非公開）、降水量（融水量）
換算した値が格納されているが、地上気象観測の降水量（融水）と一致する事例も少ない。また、PARSIVEL
は２台隣接観測しているが、それぞれ僅かに異なった結果を示す。期間全体を通して、PARSIVEL-1 が
PARSIVEL-2 に粒径分布スロープが緩やかで （サイズが大きな粒子が多い）、降水強度では PARSIVEL-1
が強い傾向にある。MSI 観測粒子体積に先行研究の推定降雪粒子密度を与えた降水量も、地上観測、
PARSIVEL-1/2 とケース毎に一致、不一致とバラバラな結果であるが、MSI は実践的な粒径分布観測能
力を備えており、立体粒子形状、落下速度、粒子接写写真、粒径分布を１台で観測できる有益な観測機器
であると期待する。今後も、データ解析を進め、改善を継続する。特に、融解粒子の自動判別機能の開発
にハード・ソフトウェアの両面から取り組んでいる。投稿論文による成果報告にむけ、研究期間終了後も
引き続き解析を続ける。 

【成果報告 １件】 
民田晴也, 久島萌人, 本吉弘岐, 山田芳則, 2024: 
気温 0℃近傍で形成される固体降水粒子の物性観測―立体形状と落下速度―, 
日本気象学会 2024 年度秋季大会, つくば国際会議場, 2024.11.14.  
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２．Multi-angle Snow-flake Imager (MSI) 概要 

MSI は 4 台のレーザラインスキャナと３台の粒子接写カメラで構成される（図１/表１）。レーザライ
ンスキャナ（計測幅 48mm; 水平解像度 127μm×384 素子、スライスレート 21 kHz）は水平面 45°間
隔に配置（図 2a）、4 方向から粒子シルエット画像を取得する（図 2b）。各スキャナには 1.2 mm の設置
高差を設け（最上部と最下部間で 3.6 mm のギャップ）、粒子検出時間差から落下速度およびシルエット
画像の鉛直解像度を決める。検出粒子幅 2.3 mm 以上の粒子に対してカメラ撮影する （図 2c） （720×520
画素；シャッター速度 1/4000）。シルエット画像から立体形状を合成（図 3a）、3 方向（天頂角 60 度）
から撮影したカメラ画像を利用して削り取り形状再現性を向上しているが （図 3b）、再現形状は粒子外接
形状であり実在降雪粒子形状からは未だ遠い。

表１ MSI 主要諸元 
レーザラインスキャナ 粒子撮影カメラ 
シート光幅 50 mm 画素数 720×540 
計測幅 48 mm シャッター速度 1/4000 
水平解像度 127 μm シャッター方式 グローバル 
ピクセル数 384 素子 撮影距離 12～17 cm 
スライスレート 19/21/23/26 kHz レンズ画角（水平/垂直） 56.3 / 43.7° 
レーザ波長 650 nm コントローラ
レーザパワー < 3 mW 制御 FPGA/CPU Xilinx Zynq-7000 

２．１ レーザラインスキャナ（シルエット計測） 
波長 650 nm レーザダイオード （赤色；定格 3 mW）をドライバにより発振電力制御、２枚のシリンド

リカルレンズを組み合わせ幅 50 mm のレーザシート光を生成する （図 1c）。シート光は直接 48 mm 計測
幅の linear image sensor （水平解像度 127 μm×384 素子）に直接照射、シート光を通過する粒子影画を
スライスレート 21 kHz で撮像する （19/21/23/26 kHz から MSI 制御基板スイッチで選択）。取得画像は
ラインスキャン方式であり、鉛直解像度は粒子落下速度に依存する。ラインスキャナは一種のローリン
グシャッターであり、回転物体は変形して撮像される弱点がある。また、シルエット画像は粒子の奥行や
窪み形状は表現できない。取得画像は FPGA 組込 CPU で処理され LAN 回線（UDP/IP/multicast）を介
して送信される。均一性能のレーザラインスキャナを４台製作するため、レーザダイオードおよびレンズ
ホルダ、光学モジュールハウジングなど３D プリンタで成形した。

２．２ 粒子接写カメラ 
カメラは LAN 方式の GigE カメラを採用。レーザラインスキャナが設定幅を超える粒子を検出した場

合、カメラ撮影トリガが生成する。最低粒子幅は、2023 年度は 1.8 mm、2024 年度は 2.3 mm を選択し
た（1.8/2.3/3/4 mm から選択）。シャッター速度は 1/4000。GigE カメラは遠隔設定操作可能であるが、
撮像トリガ生成の検出粒子幅設定は MSI 制御基板スイッチで選択が必要である。 
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図１ MSI 概要（ハウジング形状、内部構造、各モジュール簡易説明） 

図２ MSI 粒子画像（シルエット・カメラ画像）と落下速度計測（シート光配置） 

図３ 立体形状再現（左：スキャナ画像のみ、右：スキャナ画像＋カメラ画像） 
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２．３ 落下速度算出 
 落下速度計測のため各レーザラインスキャナには 1.2 mm の設置高差を設け、各スキャナの粒子検出
時間差とギャップ間隔から落下速度を算出する。全スキャナが独立動作の場合、同一粒子マッチングが
難しくなるため、MSI では上方２台(and/or)のスキャナの粒子検出が計測トリガとなり、全スキャナか
ら影が消えるまでを１つのデータフレームとして取得する。落下速度は図 2b に示すように、シルエット
画像の下側の空送時間から算出する （注：実際のシルエット画像は上下反転）。シルエット画像上部側の
空送時間は、データ送信中の計測デッドタイムから解放され通過粒子の途中から撮像する場合があり、
落下速度推定や立体合成時には下側を基準に使う方が好ましい。落下速度は後処理で算出され、観測中
にリアルタイム計測はできない。落下速度推定できない（複数スキャナでマッチングできない）粒子画像
はシングルシルエット画像として有効利用する。落下速度が欠落するためシルエット画像の鉛直分解能
は不明であり、粒子幅を基準にした球形近似で落下速度を定義する手法が考えられる。 

２．４ 立体形状再現 
落下速度算出できる粒子は複数スキャナで撮影されているが、立体合成では幅 1 mm を超えるシルエ

ット画像のみ用いる。４方向からシルエット画像を取得できた場合は八角形、３方向なら六角形、２方向
なら四角形の外接多角形スライスの積み重ねで立体形状を再現する （図 3a）。シルエット画像による立体
形状再現は奥行や凹部を再現できない弱点があり、MSI は斜め上方からの粒子接写 GigE カメラ画像を
組込み形状再現性の向上を図っている(図 3b)。カメラ合成では、スキャナ再現立体形状をカメラ画角に
合わせた２次元マップをカメラ毎に生成、各カメラ画像と重ねて削り取る。カメラ合成により 40%以上
の大部分が消失する場合、ミスマッチ判定としそのカメラ画像は利用しない。現時点で、40%に統計的意
味はない。また、感覚的であるが、３カメラ合成より２カメラ合成が良いように感じている （３画像は削
りすぎ傾向。３画像ある場合により良い２画像を選択が better?）。現在は旧 MSI のカメラ合成アルゴリ
ズムの流用であり、アルゴリズム調整は今後の課題でもある。 
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３．MSI 性能評価（降雪観測） 

MSI は防災科学研究所(NIED) 雪氷防災研究センター（長岡）の降雪粒子観測施設(FSO)の防風フェ
ンス内に設置、観測実験を実施した（図４）。FSO 常設観測機器は積雪対応で 2 m 以上の高所運用に対
し、スポット設置の MSI は 90 cm 高のアングルラックを組みスポット設営した。観測期間は下記の通り。

2022/12/14‒23/03/15 旧 MSI SliceRate 17 kHz/2-USB camera 
2023/12/20‒24/03/21 新 MSI SliceRate 21 kHz/3-GigE camera 
2024/12/20‒25/03/12 予定 新 MSI SliceRate 21 kHz/3-GigE camera(+NIR-cam opt※) 

※2024 年度： 旧 MSI で利用した USB 近赤外カメラを粒子側方撮影カメラとして増設。
融解粒子撮像の可視・近赤外の差の調査、粒子縦横比の絶対計測補助。 

MSI は 20 W フィルムヒータへの時間間欠通電で温度制御、粒子取込口積雪を融雪する。2022 年度・
2023 年度は問題なく融雪できたが、2024 年度２月の大雪では降雪量が融雪量を大きく上回る時間帯が
あり、完全埋雪はしていないが粒子取込口周辺に積雪が多く残る状態となった（図 A1.2）。 

本報告では、2023 年度の観測データを用い MSI 計測性能を紹介する。比較センサは NIED FSO の
PARSIVEL Laser disdrometer (ver.1, 2)、および地上気象観測降水量（温水）を用いる。 

・ 

図４ NIED FSO 防風フェンス内と MSI 設置風景 
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３．１ 粒子サイズ―落下速度分布の評価 
 2024 年 3 月 4 日の MSI と PARSIVEL-1/2 の粒子サイズ―落下速度出現頻度分布（1 時間積算）の比
較を図５に示す。縦軸・横軸は PARSIVEL 分類クラスで表現（物理量は図 6c, d を参照）。MSI 粒子サ
イズは立体体積から得た等価球径である。MSI は 1 mm 幅以上のシルエット画像を用い立体合成するた
め、size class 8 (1 mm サイズ)以下の出現頻度は少ない。図 5a は MSI 観測総数として全立体粒子の頻
度分布を示し、size class 10-18 に高速落下粒子が散見できる。図 5b はカメラ合成粒子の頻度分布を示
す。粒子マッチング品質管理の高いカメラ合成粒子には高速落下粒子は現れない。MSI は粒子ミスマッ
チを抑圧する計測スキームを提案・採用しているが、この高速落下粒子は１つのデータフレームに複数
の似た粒子シルエットが混在する場合にミスマッチが生じることがある。PARSIVEL との比較では、
PARSIVEL は MSI に比べ落下速度の分散が大きい（落下速度の遅い方に拡がる）傾向を示す。図６a は
図 5 中の 02, 04, 06, 08 JST の落下速度頻度分布の２次元表示を示す。MSI は全立体粒子の頻度分布を示
し、PARSIVEL には現れない前述の高速落下粒子が確認できる。ピーク周辺(velocity class 10; 1.1 m/s)
では MSI は PARSIVEL-1 と一致を示し(PARSIVEL-2 は落下速度の遅い方にシフト傾向)、PARSIVEL-
1/2 共に低速方向に拡がった分布を確認できる。

図 6b はサイズ頻度分布の２次元表示を示す。MSI 立体合成は 1 mm 幅以上の画像を利用するため、
size class 10 (1.4 mm) 未満で大きく減少する。更に粒子接写カメラは幅 2.3 mm 以上の粒子通過をトリ
ガに撮影するため、カメラ合成立体形状は size class 12 (1.9 mm) から大きく減少している。図 6b に
は、MSI 立体合成できない単一シルエット画像の頻度分布も追記する。サイズ分布は class 10 以上の範
囲で MSI と PARSIVEL-1/2 は良い一致を示す。小粒子が降水量に与えるインパクトは限定的と考える
が、単一シルエット画像の利用手法開発は今後の課題である。 

３．２ 日積算粒径分布と降水量の比較 
2024/03/04 の日積算粒径分布の比較を図 7a に示す。MSI は立体形状（カメラ合成有・無）および単

一シルエットに３分割した粒径分布を示す。落下速度と鉛直分解能が不明な単一シルエットの粒径分布
は、粒子サイズは画像最大幅、数濃度は落下速度 1 m/s を仮定して算出した。この事例では、MSI カメ
ラ合成で大きな粒子数が少ない傾向が強いが概ね PARSIVEL と一致している。

図 7b に降水量、気温と積雪深の時系列比較を示す。NIED FSO の地上気象観測 AWS 降水量（温水）
を真値とする。PARSIVEL は落下速度と粒子サイズからメーカ独自に粒子密度を仮定した降水量（アル
ゴリズム非公開）を使用。MSI は Brandes et al. 2007 の降雪粒子密度の経験式(B07)、および新潟県魚
沼観測のよる経験式 Takami et al. 2022 (T22)を借用し試算した（付録 2 参照）。この事例では、降水量
は AWS と PARSIVEL1 が一致、B07 経験式を用いた MSI は PARSIVEL-2 と一致している。T22 経験式
の降水量が最大で、降雪量が多くなる 05 JST 以降で AWS から外れ始めている。 

別事例として、気温氷点下で推移した 2024/01/24 の事例を図 8 に示す。この事例では MSI カメラ合
成立体粒子が多く観測されているが（図 8a）、降水量換算では MSI は B07,T22 密度仮定で共に際立っ
て多いわけではない。降水量比較では MSI T22 と PARSIVEL-2 が一致（真値の AWS より過小）、
PARSIVEL-1 は過大である。 

このように事例毎に一致するセンサにバラツキが多く、真値も確定できない状態であるが、装置間で
トレンドは類似しており、MSI のみ大きく傾向が外れることはない。PARSIVEL 同士の比較でも、期間
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を通して PARSIVEL-1 は PARSIVEL-2 に比べ過大評価の傾向がある。その要因として PARSIVEL-1 は
PARSIVEL-2 に比べ粒子サイズが大きなレンジの数濃度が高い傾向にあることが考えられる。付録 2
に、2023 年度の観測期間全体の１時間降水強度比較の散布図を示す（図 A2）。 

３．３ まとめ 
自由落下降雪粒子に対する MSI 降雪粒子計測アルゴリズムは PARSIVEL より高精度であると確信し

ているが、粒子検出数と降水強度・降水量としての物理量の代表性の検証を行っている。現時点での比
較検証では、MSI の固体降水粒子検出能力は PARSIVEL と比べて遜色のない性能を有していることが
確認できた。 
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図５ 2024/03/04 の粒子サイズ―落下速度出現分布（０時～11 時：1 時間積算）。 
(a)MSI 立体粒子総数、(b)MSI カメラ合成立体粒子数、(c, d)PARSIVEL-1,2。
縦軸・横軸は PARSIVEL のクラス分類番号（物理値は図６c,d を参照）。
霰・雪の経験式は Ishizaka et al. 2013 (doi:10.2151/jmsj.2013-602)の Fig.5 参照。

図６ (a)落下速度頻度分布（2024/03/04  01, 03, 06, 08 時）。(b)サイズ頻度分布 

41



図７ (a)2024/03/04 の粒径分布比較。 (b)降水量・気温・積雪深推移 

ｐ 
図 8 (a)2024/01/24 の粒径分布比較。 (b)降水量・気温・積雪深推移 
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付録 

A1.  MSI ヒータ制御 
降雪中の粒子取込開口の除雪のため、フィルムヒータをハウジング内側に貼り、タイマー通電制御で

融雪を行う。通電時間は自動設定ではなく、遠隔手動操作で最適化、ヒータ不要時の節電・省電力に配
慮している（図 A1.1）。MSI ハウジングはヒータ部保温性・熱伝導性を考慮しステンレスを採用、抵抗
10Ω のフィルムヒータ６枚を直列／並列接続して 15Ω のヒータを構成。ヒータ電源には DC 12V/1.6A 
(20 W)の AC アダプタを利用（AC アダプタは短絡に備える安全装置も兼ねている）、ネットワークタイ
マーAC 電源（LAN PWR CTRL）を介して定期的な通電制御を行っている。図 A1.２に 2025 年２月下
旬の大雪中の融雪状況を紹介する。

図 A1.1 MSI ヒータ制御    図 A1.2 MSI 粒子取込口の融雪（2025/02/22～23） 

A２．時間降水強度比較（MSI vs. PARSIVEL-1/2） 
PARSIVEL は観測落下速度と粒子サイズから独自に降水粒子密度を与え算出した降水強度がデータ収

納されている（アルゴリズム非公開）。MSI は降水強度換算に必要な降雪粒子密度を Brandes et al. 2007 
の経験式(B07)、および新潟県魚沼観測から導出した経験式 Takami et al. 2022 (T22)を用い１時間平均
降水強度を算出、2023 年度の観測期間全体での比較を図 A2 に示す。MSI T22 と PARSIVEL で分散は強
いが正の相関関係にある。PARSIVEL-1 が PARSIVEL-2 に対し、期間通して、雨滴・雪に関わらず過大
評価を示唆している（青□が赤〇より反時計回り方向にシフト）。 

図 A2 2023 年度観測期間を通した時間降水強度比較 
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降⽔粒⼦の含⽔率の計測⼿法の改良について 

本吉弘岐（（国研）防災科学技術研究所雪氷防災研究センター） 

1. はじめに
気温が０℃以上の気層を落下する融解中の雪⽚は、雪⽚の⾻格となる氷体と融解により

⽣じた液体⽔からなる。個々の雪⽚について、粒⼦全体の質量に対する液体⽔の質量の割合
を（雪⽚）含⽔率と呼ぶ。層状性降⽔において現れる融解層においては、個々の降⽔粒⼦の
融解度合いに応じて雪⽚含⽔率を持った融解雪⽚と⾬滴が混在した状態となっている 

個々の雪⽚の含⽔率を計測する⽅法としては、中村（1960）によるウォーターブルー処理
した濾紙を⽤いた⽅法によるもの以外知られていない。ウォーターブルー処理をした濾紙と
は、濾紙上に粉末状のウォータブルーと呼ばれる顔料を定着させたものである。この濾紙に
液体⽔が接触すると、液体⽔は濾紙に浸透していく。ウォーターブルー粉末は乾燥時には⽩
⾊だが、液体⽔に触れると⻘く発⾊する。そのため、ウォーターブルー処理した濾紙に液体
⽔が浸透すると、液体⽔が到達した濾紙の範囲に⻘い斑点が⽣じる。⽣じた斑点の⾯積は浸
透した液体⽔の質量とほぼ⽐例の関係があるため、⻘い斑点の⾯積を画像処理により計測
することで液体⽔の質量を知ることができる。この⼿法はもともと⾬滴の観測に⽤いられ
たものだが、中村（1960）は、これを雪⽚含⽔率の計測に応⽤した。具体的には、濾紙を 0℃
に保った状態で融解雪⽚を受け、融解雪⽚中の液体⽔を濾紙に浸透させる。浸透しきったと
ころで濾紙上の⻘い斑点の写真 X を撮影する。その後、濾紙周辺の温度を上げて残った氷
体の部分も全て融解させた後に⻘い斑点の写真 Y を撮影する。写真 X の染みの⼤きさから
液体⽔の質量、写真 Y の染みの⼤きさから粒⼦全体の質量を求め、それらの⽐から降⽔粒
⼦の（重量）含⽔率を求めることができる。 

Sasyo et al. (1991)は、ウォータブルー処理を施したロール状の濾紙を機械的に巻き取る
仕組みと、冷却・加熱ユニットで濾紙を 0℃と 8℃に保つ仕組みを組み合わせ、カメラによ
る撮影および画像処理と連動させることにより、中村（1960）の⼿法を⾃動化した装置（雪
⽚含⽔率計、製造：スガ試験機株式会社）を開発した。この装置は標準で 10 分毎のサイク
ルで計測を⾏うことができた。Sasyo et al. (1991)はこの装置を⽤いた観測から同じ質量を
持つ雪⽚の平均含⽔率（W）と質量(m)の間にW = β m ̂  αの近似式が成り⽴つことを⽰
した。Misumi et al. (2013)は、スガ試験機株式会社が保管していた雪⽚含⽔率計を稼働させ
融解雪⽚の連続観測を実施した。彼らは、含⽔率が低い場合に雪⽚の３次元構造により融解
⽔が⼗分に濾紙に浸透しないことによる過⼩評価を克服するため、⼈⼯雪⽚を⽤いた校正
を⾏なった。また、彼らは雪⽚含⽔率計の観測結果をもとに、降⽔強度に対する液体⽔のフ
ラックスの寄与（バルク含⽔率）を推定し、さらにバルク含⽔率が与えられた時に個々の雪
⽚の含⽔率を推定するための経験式を提案した。本吉ら(2013)は、⾬から雪へと推移した降
⽔イベントにおいて中村（1960）の⼿法を⽤いた⼿作業での連続観測を⾏い、気象要素や鉛
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直降⽔レーダーやディスドロメータ観測との⽐較を⾏なった。本吉ら（2013）の⽅法は、⾃
動計測である雪⽚含⽔率計と⽐べて、⼿作業での測定となるため⻑期間の連続観測には向
かないが、降雪状況（⾬から雪への推移）に応じて観測間隔を短くとることができるという
利点があった。 
本研究では、0℃近傍の雲物理過程を取り込んだ気象モデルや光学式ディスドロメータ計

測と⽐較可能な降⽔粒⼦の含⽔率の真値を取得することを⽬的として、本吉ら（2013）が⾏
なった⼿作業での雪⽚含⽔率計測について改良を試みた。 

2. 濾紙法による⼿作業で雪⽚含⽔率を計測する際の作業⼿順
本研究で確⽴した濾紙法を⽤いて⼿作業で雪⽚含⽔率を計測する場合の⼀連の作業⼿順

を⽰す。ここで述べる作業⼿順は、実際に観測を⾏なった防災科学技術研究所雪氷防災研究
センターの降雪粒⼦観測施設での実施したものである。降雪粒⼦観測施設には⾵除けネッ
トで囲われた観測スペースと、室内に−８℃設定された低温室が備わっている（図 1）。

雪⽚の捕集は観測スペースで⾏い、濾紙の撮影は低温室で⾏う。観測スペースへの出⼝近
くに、温度設定が可能なポータブル冷凍庫と 0℃恒温箱を⽤意する。ウォーターブルー処理
された濾紙は観測前に⽤意されており、1回の計測で 1枚ずつ使⽤する。ここでは 1枚の濾
紙を⽤いて準備から計測が完了するまでの⼿順を⽰す。 

A. 準備（低温室）
A-1 ブランク濾紙をホルダーにセット（図 2左）
A-2 ブランク濾紙を撮影台で画像 Bを撮影（図 4）
A-3 濾紙をホルダーごとプラケースに格納（図 2右）
A-4 プラケースごと 0℃に保ったポータブル冷凍庫に保管

B. 雪⽚の採取（屋外）
B-1 プラケースをポータブル冷凍庫から屋外に持ち出し蓋を閉じた状態で待機

図１ 降雪粒⼦観測施設の観測スペース（左写真）、低温室（右写真）。 

45



B-2 計測のタイミングでプラケースの蓋を数秒間あけ濾紙に降⽔粒⼦を捕集
B-3 補修後はプラケースの蓋を閉じそのまま０℃恒温槽に 3分間保管（図 3）

C. 濾紙の撮影（低温室）
C-1プラケースのまま低温室に持ち込む
C-2 ホルダーごと濾紙を取り出し撮影台で画像 X を撮影（図 4）
C-3 プラケースに戻し＋8℃の恒温箱で保管（図 5）
C-4 濾紙上の全ての粒⼦が融解したら再び撮影台で画像 Y を撮影（図 4）

D. 計測終了（低温室）
D-1 濾紙をプラスチックケースから取り出し、ホルダーから外す。

図 2 濾紙をホルダーにセットしているところ（左写真）。ホルダーをプラケースに収
めているところ（右写真）。 

図 3 0℃恒温箱にプラケースを収めているところ。 
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以上の A-D の⼿順を、並⾏して時間をずらして実施することで、数分ごとの計測が可能で
ある。 

図 4 濾紙撮影台（左写真）。斑点のついた濾紙の撮影台下からの様⼦（右写真）。 

図 5 温度設定可能な恒温箱（計測時は＋8℃に設定）。 
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3. 本研究における観測機器の改良点

１. 濾紙の写真の位置合わせ
画像 X と画像 Y の濾紙上の斑点の位置をマッチングすることで個々の粒⼦と液体⽔の寄
与を組み合わせるため、画像 X と画像 Y は正確に同じ位置で撮影される必要がある。その
ために、本研究では濾紙を固定するためのホルダーと撮影時にホルダーを定位置に固定する
ための撮影台の設計・製作を⾏った。具体的には撮影台に濾紙ホルダーを乗せる際に、右奥
に L字で配置された位置決めブロックに沿わせることで、B画像、X 画像、Y 画像で容易に
位置を揃えて撮影できるようになった。それにより、画像解析時の画像 X と画像 Y の位置
合わせの処理が必要なくなった。 

図 6 濾紙ホルダー（左図）と撮影台（右図）の⼨法。材質は、剛性と重量の検討か
ら、いずれも厚さ 5mmのアルミとした。 

図 7  ０℃恒温箱の構造。図 3も参照のこと。 
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２. 0℃恒温箱
⼿順 B-3 において雪⽚を濾紙に捕集した後に、液体⽔を浸透させる間を０℃に保つ必要

がある。本研究開始当初は、ポータブル冷凍庫や温度調整器等を⽤いて 0℃を実現すること
を検討したが、庫内を均⼀に０℃に保つことが難しかった。そのため、発想を変え、より簡
易な⽅法であるが、発泡スチロールケースとアクリルケースを⼊れ⼦にし、その間を湿った
雪（０℃）を充填することで 0℃の恒温箱として機能させることにした。降雪観測時には周
囲に積雪があることが多いので、その場で容易に０℃環境を⽤意できるというメリットが
ある。 

３. 8℃恒温箱
⼿順C-3において、濾紙上のすべての降⽔粒⼦を融解させる際に Sasyo et al. (1991)に倣

い 8℃に保つための恒温器を導⼊した。8℃は全粒⼦の融解にかかる時間の短縮と、蒸発に
よる粒⼦質量の過⼩評価を避けるための温度設定と考えられるが、低温室内に⾼温器を導
⼊することで作業性が⾼まった。 

4. データ処理（雪⽚含⽔率の算出）の⼿順
本⼿法では、計測時に画像 B（計測前）、画像 X（液体⽔のみ）、画像 Y（すべて融解後）

の３つの画像が得られる。この３つの画像データから雪⽚含⽔率を算出するためのデータ
処理⼿順を⽰す。 

E. 画像処理（図 8）
E-1  画像 B、X、Y から⾚チャンネルのみのグレースケール画像 BR, XR, YRに変換
E-2  画像 BR, XR, YRのグレースケールを反転した画像 IBR, IXR, IYRに変換
E-3  画像の引き算 IXR- IBR, IYR- IBR,を求める。
E-4  画像 IXR- IBR, IYR- IBR,を共通の閾値（例えば 90%）で⼆値画像 XBW , YBWに変換

F. 画像解析（図 9）
F-1  ⼆値画像 XBW , YBWにラベリング処理を⾏い斑点の⾯積を算出
F-2  YBWのある斑点 S と交わる XBWの斑点{Sʼ}は、斑点 S が表す粒⼦に属する液体⽔に

よる斑点と考える。 
F-3  斑点 S の⾯積と斑点{Sʼ}の⾯積から校正曲線により質量に換算
F-4  斑点 S と斑点{Sʼ}に対応する質量の⽐から斑点 S の雪⽚含⽔率を計算

以上のデータ処理により個々の粒⼦（Y 画像の個々の斑点）に対応する雪⽚含⽔率がもと
まる。 
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5. 本研究期間における観測例
本⼿法による雪⽚含⽔率計測を、2024年 3⽉ 1⽇ 22時〜23時 30 分ごろの１時間半に
渡り実施した。この⽇の天気図を図に⽰す。観測時は、南岸低気圧が本州沿岸から東の海上
へ北東進し、冬型の気圧配置に移⾏しつつ寒気の吹き出しが開始時期に対応している。 

図 8  ⼿順 Eの画像処理の例 

図 9  ⼿順 Fの画像解析の例。緑⾊は液体⽔による斑点、外側の灰⾊まで含めた部分
は粒⼦全体が融解したことによる斑点。 
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観測期間中に計測されたバルク含⽔率の推移を図 11 に⽰す。22 時前半では、バルク含
⽔率が 1 に近く⾬滴が主体であったものの、23時 04分のデータを除き、22時 30 分ごろか
ら 23 時 30 分ごろにかけて徐々に含⽔率が低下していく様⼦が⾒て取れる。各計測時刻に
おける個々の粒⼦の融解直径と含⽔率の散布図を図 12に⽰す。融解直径の⼩さいところで
含⽔率が 1 となっている粒⼦は⾬滴を⽰している。含⽔率が 1 よりも⼤きい値の粒⼦も⽰
されているが、これは解析上の誤差によるもので、実際に含⽔率が 1 を超えることはない。
この誤差は主に、⼿順 E-4 の画像の⼆値化における閾値の選びかたにより⽣じる。含⽔率
が 1 の粒⼦では画像 X の斑点の⼤きさと画像 Y の斑点の⼤きさが等しくなるはずであるが、

図 10  ⽇本時間 2024年 3⽉ 1⽇９時と 21 時の実況天気図（気象庁） 

図 11  観測期間におけるバルク含⽔率の推移。 
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画像の⼆値化の閾値の違いあるいは元の画像の明るさの違いによってわずかに斑点の⼤き
さが異なる場合が⽣じる。本観測では、画像 X と画像 Y を⽐較すると、画像 Y の斑点の⽅
が乾燥により⾊が薄くなる傾向があり、このことが 1 以上の含⽔率が算出されてしまう⼤
きな原因と考えられる。図 11 で含⽔率が 0.8 を切る粒⼦は、22時 19 分まではほとんどみ
られないが、それ以降、徐々に増えていく。また、22時 29 分以降は含⽔率が 0 の粒⼦が現
れはじめ、その割合が増加していく。最終時刻の 23 時 27 分のデータでは、ほとんどが含
⽔率 0 の粒⼦として解析されている。 
この観測期間には、霰の粒⼦もみられたことに注意が必要である。22時 35分の計測時の

濾紙を上からみた写真を図 12 に⽰す。霰ではたとえ含⽔状態にあっても、液体⽔が霰中央

図 11  各計測時刻における個々の粒⼦の融解直径に対する含⽔率の散布図。 
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部に保持されている場合、液体⽔が濾紙に触れないため濾紙法により含⽔率計測ができな
い可能性がある。濾紙法における霰の取り扱いは今後の課題である。 

6. まとめ

本研究で改良した⽅法で含⽔率の計測が⼗分に可能であることが確認できた。⼀⽅で、いく
つかの課題がある。 

l 上に述べた理由で霰の含⽔率の計測はできない場合があることから、霰を含む降⽔時は
霰の存在が含⽔率計測の誤差の要因となる。

l 粒⼦解析における⼆値化の閾値の設定による誤差の問題がある。⾬滴の含⽔率が 1 を超
えないという制約を課すことで適切な閾値の設定ができないかどうかの検討は今後の
課題である。

l 濾紙は、防災科研に保管されていたものを利⽤した（斑点の⾯積と質量の校正は⾃⾝で
実施）。ウォーターブルー処理の仕⽅については今後、過去の⽂献を参考に試みる必要
がある。

l 観測施設外で計測できるようなポータブルな観測機器構成については⼗分検討できな
かった。⼀番の課題は、0℃以下で濾紙の撮影であり、融解雪⽚が⽣じている温暖な状
況下で０℃以下の環境を整える⽅法が必要となる。

本研究で観測を⾏なった新潟県⻑岡市では、低気圧通過後に冬型に移⾏していく際や寒冷

図 12  2025年 3⽉ 1⽇ 22時 35分の計測時に濾紙上に⾒られた霰粒⼦。 
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前線の通過時に⾬から雪に推移することがある。しかし、そのような過程においても、雪
⽚含⽔率上空の温湿度プロファイルや融解層上端での雪⽚の粒径分布などに依存して変化
する。本研究で改良した雪⽚含⽔率計測の事例を増やしていくことで、さまざまなケース
での融解過程に関する知⾒が得られるとともに、光学式ディスドロメータを⽤いた含⽔率
推定の検証にも有効であると考える。 
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⼆重偏波レーダーによる積乱雲内の粒⼦推定とその鉛直分布 

林 修吾 

 ⼆重偏波レーダーによる観測では，従来の単偏波レーダー観測の情報に加え，さまざま
な偏波パラメータを取得することで観測された粒⼦の種別に関する情報を得ることが可能
である．ここでは 2018 年 8 ⽉ 27 ⽇に関東平野で発⽣した激しい雷活動をともなう積乱雲
（スーパーセルタイプ）について，⽻⽥空港に設置された気象庁⼆重偏波ドップラーレー
ダーデータを使⽤し，気象庁・気象研究所で開発された粒⼦判別⼿法を適⽤することで，
観測された粒⼦種別の推定およびその鉛直分布を明らかにした．これにより，-10℃より冷
たい⾼度では雪や雹に関連した粒⼦がほぼ全て占めており，逆に 0℃よりも暖かい⾼度で
は⾬に関連した粒⼦が⾼い割合を占めることが⽰された．⼀⽅で，0℃付近から-10℃にか
けての領域では粒⼦の融解にともなって多様な粒⼦が存在する混合相となっていることが
明瞭に⽰された．とくに 0℃付近では急速に融解が進むことで，乾いた霰・雪の減少とと
もに表⾯の濡れた霰や雪の割合が⼀時的に⾼まることが⽰された．このような粒⼦状態の
変化は，例えば発雷に繋がる粒⼦の帯電しやすさにも関係するため，災害をもたらすよう
な激しい気象現象の解明には重要な情報である． 

図：2018 年 8 ⽉ 27 ⽇に発⽣したスーパーセルの 
⼆重偏波レーダーにより推定された粒⼦種別ごとの⾼度別体積分布 
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