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要 旨 

本研究は，地形性降雨を考慮したレーダー短時間降雨予測手法に，エラーアンサンブル

予測手法を導入することにより，短時間降雨予測精度の向上を目指すものである。エラー

アンサンブル予測手法の導入により，これまでの地形性降雨算定手法では算定されなかっ

た，山岳域における強雨域の停滞を予測することができ，精度の向上が見られた。また，

エラーアンサンブル平均フィールドの値を地形性降雨算定モデルパラメータ上昇風速へ

代入することで，物理プロセスに基づいた地形性降雨算定量の精度を向上させることがで

きた。 
 

キーワード: レーダー短時間降雨予測，地形性降雨，アンサンブル予測 

 

 

1. はじめに 

 

1.1 研究の背景 

山岳域が多く存在する我が国では，地形の影響を

受けて同じ地域に数時間にわたって強い雨域が停滞

する地形性降雨という降雨現象が起こりやすい．こ

れにより大量の雨が数時間から数日のうちに山の斜

面の広い範囲で降るため，斜面崩壊や土石流などに

よる土砂災害，河川の増水や堤防の決壊による浸水

や洪水といった水害が起こることがある．この現象

による集中豪雨を数時間前から定量的に予測するこ

とができれば，山岳域における水害や土砂災害の軽

減につながるであろう．そのため，地形性降雨を考

慮した短時間降雨予測は必要不可欠である．本研究

は，椎葉ら(1984) により開発された，位置の一次式

で移流ベクトルを設定して降雨強度分布を外挿する

オリジナルの移流モデル(運動学的手法) に，中北・

寺園(2009) により開発された，水蒸気収支や雲水量

の変化などを考慮した地形性降雨の算定手法(物理

学的手法)と，Kim et al.(2009) による，予測誤差を

用いたアンサンブル予測手法(確率的手法)の 2 つを

結合することで地形性降雨を予測し，山岳域におけ

る短時間降雨予測精度の向上を目指すものである。  

 

1.2 本研究が目指す降雨予測モデル 

本研究が目指す具体的な予測手順は，まず物理プ

ロセスを考慮した移流モデルに，予測誤差フィール

ドを用いたアンサンブル予測手法を導入し，バイア

ス補正による決定論的予測を行う。次に予測誤差の

性質を分析することで，様々な誤差の発生原因の中

から地形性降雨の影響による誤差を推定する。さら

にこれを利用し地形性降雨算定モデルの物理パラメ

ータ補正を行うことで，物理プロセスに基づいた地

形性降雨予測の精度向上を図るというものである。

なお，解析に用いる降雨事例は，2004 年に日本に上

陸した台風 6 号の降雨事例を用い，また対象地域を

近畿地方とした。 

 

2. 移流モデルを用いた短時間降雨予測手法 

 

2.1 移流モデルの概要 

 本節では,本研究で行う降雨予測の基礎手法であ

る，位置の一次式で移流ベクトルを設定する移流モ

デル(椎葉ら，1984) についての概要を示す。 
 このモデルはレーダー情報から得られた降雨強度

分布R(x, y)を移流ベクトル(ur(x, y), vr(x, y)) に沿って
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移流させながらδ(x, y) で発達・衰弱させるモデルで，

20～30分先のメソγスケールの降雨予測や，1～2時間

先のメソβスケールの降雨予測などのごく短いスパ

ンでの予測に適している。本手法では，降雨分布の

変化が移流方程式 
 

(1) 
 

によって表現されるものとする。ただし，雨域の移

流ベクトル(ur(x, y), vr(x, y))，単位時間当たりの発

達・衰弱量 δ (x, y) は 
 

1 2 3( , ) ,ru x y c x c y c= + +     (2) 

4 5 6( , ) ,rv x y c x c y c= + +     (3) 

    7 8 9( , ) ,x y c x c y cδ = + +     (4) 

 
のように位置の一次式として表現できると仮定し，

式(1)と合わせて線形最小自乗法問題に定式化して，

時々刻々と得られる降雨強度分布R(x,y)からc1～c9
を推定する。予測では，算定された移流ベクトルに

沿って，解析的に逆追跡することにより予測時刻の

降雨を算定する。同時に，移流ベクトルに沿って移

流した際の発達・衰弱量の積分値も解析的に算定し，

移流元の降雨量を修正する。 
 

2.2 地形性降雨を考慮した短時間降雨予測手

法 

 本節では，前節で述べた移流モデルに，立平モデ

ル(立平，1976) を用いた物理的地形性降雨算定手法

を導入した降雨予測手法について述べる。 
 

(1) 立平モデルを用いた地形性降雨算定手法 

 本研究では，1976 年に立平によって提案された計

算手法を用いる。気塊が斜面に沿って上昇すること

によって生じた水蒸気凝結量(雲水量)を L[g/m3]とす

る。雲粒の速度が空気の速度に等しいとすれば，気

塊中の L の時間変化は共存する雨滴による補足を考

慮すると， 
 

( ) ( )lnc v
dL cL a L L WG WL z
dt

ρ= − − − + − ∂ ∂   (5) 

 
と表すことができる。ここで，c は上空からの降水雲

粒補足（Seeder Feeder 機構による）の割合，a は雲

粒自身による降水への成長（Auto Conversion）の割

合，Lc は降水へと転換する限界の雲水量[g/m3]，W は

斜面による気塊の上昇速度[m/s]，G は気塊が単位距

離上昇する間の水蒸気凝結によるＬの増加量， vρ は

水蒸気量[g/m3]を表す。右辺第一項と第二項は，降水

へ転換することによる雲水量の減少を表し，右辺第

三項は気塊の上昇による水蒸気の凝結を，右辺第四

項は大気の圧縮性による見かけ上のＬの変化をそれ

ぞれ表す。右辺第四項は第三項に比べて１オーダー

小さいので無視し，この式を流れに沿って時間的に

積分すると， 
 

 ( )
0

c a tc cWG aL WG aLL L e
c a c a

− + Δ+ +⎛ ⎞= + −⎜ ⎟+ +⎝ ⎠
  (6) 

 
となる。ここで，L0 はメッシュへの流入側の雲水量，

Δt は気塊が 1 メッシュを通過する時間[s]である。ま

た，地形性降雨強度 RO [mm/h]は，メッシュからの

流出側での雲水量 L，メッシュ内を気塊が通過する

間に凝結し増加した雲水量 WGΔt，そして流入する

雲水量 L０の収支を考えると， 
 

0 3.6O
L WG t LR H

t
+ Δ −

= × ×
Δ

     (7) 

 
となる。ここで H は上下方向に物理量を一様と考え

る層厚[m]である。このような理論をもとに，地形性

降雨を算定する。 
 

(2) レーダー情報用いた地形性降雨算定手法 

本項では，レーダー観測値から地形性降雨を算定

し，地形性降雨と非地形性降雨に分離する手法を示

す。(5) 式によると，地形性降雨 RO の強度が非地形

性降雨 RＮによって増すのは，上空からの降水雲粒捕

捉（Seeder Feeder 機構）によるものである。中北・

寺園(2009) の研究では，地形性降雨の非地形性降雨

に対する非線形効果を考慮し，レーダー観測降雨

radarR を地形性降雨と非地形性降雨の和であるとみ

なし， 
 

(8) 
 

(9) 
 

(10) 
 

 
の 3 式を連立することで地形性降雨を算定する。(8)

( , ) ( , ) ( , )( , ) ( , ) ( , ),r r
R x y R x y R x yu x y v x y x y

t x y
δ∂ ∂ ∂

+ + =
∂ ∂ ∂

0.731 3

0

0.6778 10N

radar N

c R
dL cL WG
dt
R R R

−⎧ = ×
⎪
⎪ = − +⎨
⎪

= +⎪⎩
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式は立平の論文の中で示されている捕捉率 c と非地

形性降雨強度 RN の値をフィッティングすることに

より得られた式である。(9) 式は雲水量の連続式であ

り，(10) 式はレーダー情報が地形性降雨と非地形性

降雨の合成であると仮定した式である。具体的な解

法はここでは省略するが，(8) 式を(9) 式へ代入し，

(9) 式を積分して得られる L の値を(7) 式へ代入し，

そこへ(10) 式を代入することで，地形性降雨 RO を非

地形性降雨 RＮの関数として算定している。 
 

(3) モデルの物理量の算定方法 

ここでは，立平モデルに用いる各物理量の算定方

法について述べる。 
座標系に関しては，高度をあらわす変数 z の代わ

りに，s 座標系(σ 座標系)と呼ばれる座標系を用いて， 
Fig。 1 に示すように地上から高度が 200m，400m，

1000m，2000m，3000m，4000m，5000m における風

速，水蒸気量，飽和水蒸気量を代表値として，それ

ぞれの層厚を 200m，200m，1000m，1000m，1000m，

1000m，1000m とし地形性降雨の算定を行った。 
 

層厚1000m（高度約5000m）

層厚1000m（高度約4000m）

層厚1000m（高度約3000m）

層厚1000m（高度約2000m）

層厚1000m（高度約1000m）

層厚 200m（高度約400m）

層厚 200m（高度約200m）
山岳

 

 
Fig. 1  Supposing of multi layers 

 
地形データは，国土数値情報を Gauss-Krueger 図法で

3km メッシュ，123×123 グリッドへ投影したものを

用い，レーダー情報は全国合成レーダー情報から得

られる 5 分後との降雨強度分布，風速場および水蒸

気量の初期値については，気象庁による数値予報結

果の格子点データである GPV 情報から GPV・

AMeDAS 合成風，水蒸気量 vρ ，飽和水蒸気量 sρ ，

飽和気塊の単位距離上昇したときの L の増加量 G を

読み込んで用いた。これらの情報を  Nakakita et 
al(1996) の推定方法を用いて，層ごと，グリッドご

との初期値に変換した。  
                         

(4) 予測の手順 

この節では，中北・寺園(2009) が用いた地形性降

雨の算定手順について詳しく説明する。まず，レー

ダーで観測された降雨が図 2.2 に示した最下層，す

なわち地上からの高度が約 200m の降雨 R1 であると

仮定し，2.2 節(1)項に示した方法により地形性降雨

RO1 と非地形性降雨 RN1 の分離を行う。ここで算定さ

れた非地形性降雨 RN1 は，その直上の層における地

形性降雨と非地形性降雨の合成 R2 であるとし，これ

を同じ方法で地形性降雨 RO2 と非地形性降雨 RN2 へ

分離する。( 1 2 2 2N O NR R R R= = + )，この操作を上

層にむけて地上からの高度が約 5000m までの 7層で

繰り返す。最後に各々の層での地形性降雨を積算す

ることで地形性降雨を算定する。 

7

,
1

O total Oi
i

R R
=

= ∑            (11) 

その結果算定された地形性降雨 RO,total は Fig. 2 に示

す Ro を積算した値となる。 
 
 

 
Fig. 2 method of calculating orographic rainfall 

 

(5) 予測の手順 

ここでは，これまでに述べた地形性降雨の算定手

法と移流モデルを用いた降雨予測手順について述べ

る。Fig.3 に示すとおり，まず，予測開始時刻とその

5 分前および 10 分前の合計 3 枚のレーダー観測降雨

を(8)～(11) 式に示した物理的手法により，最下層か

ら上層へ向けて計算し，地形性降雨 RO と非地形性降

雨 RN に分離する。次に，地形の影響を受けない非地

形性降雨 RN のみを初期時刻から予測先の時刻まで

移流モデルを用いて移流させ，予測非地形性降雨を

算定する。この予測非地形性降雨を用いて，(8)～(11) 
式より新たな予測地形性降雨を上層から算定し，予

測非地形性降雨と予測地形性降雨の和を予測降雨と

した。以下ではこの手法を，地形性を考慮した移流

モデルと呼ぶことにする。 
 

Rn

Rn

Rn

Rn

Ro

Ro

Ro

Rn : 非地形性降雨
Ro : 地形性降雨

山岳山岳
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t

Rn

Ro

Rn

Ro

Rn

Ro

予測開始
5min

非地形性降雨

地形性降雨

R R R レーダー情報

移流
Rn

Ro

5min

R

予測降雨

分離 移流 合成  
 

Fig. 3 methodology of prediction considering 
orographic rainfall 

 
2.3 エラーフィールドを用いたアンサンブル

予測手法 

ここでは，Kim et al.(2009) による，予測誤差フィ

ールドを用いた予測手法について述べる。ただし，

予測対象領域が M 行×N 列個のメッシュで構成され

ているとした時，以下に示すフィールド(例： p,kR )

とは，MN 次元の列ベクトルの意味で用いる。 
 

[1] まず予測計算の初期値となる過去のレーダー情

報を tΔ [min]間隔(今回は 5tΔ = [min])で用意し，

予 測 開 始 時 刻 0t と 予 測 先 ま で の 時 間 間 隔

TΔ [min]を決定する。 

[2] Fig. 4 のように，時刻 0t T− Δ から tΔ [min]ずつ遡

って初期時刻を設定し，それぞれ TΔ [min]先を予

測した n 枚の予測降雨分布 p,kR  ( 1, 2,...,k n= )

を用意する。  

[3] 予測降雨分布 p,kR  ( 1, 2,...,k n= )と同時刻に

観測された降雨 O,kR ( 1, 2,...,k n= )を用意し，

式 (12) の よ う に エ ラ ー フ ィ ー ル ド

kE ( 1, 2,...,k n= )を算定する。 

 
 

[4] 得られた n 枚のエラーフィールド kE から，エ

ラーのアンサンブル平均フィールドと標準偏差

フィールドを求める(Fig. 5). 
 

∑
n

k
k=1

1E = E
n

 

    
,

2
, , ,

1

1 ( )
i j

n

E k i j i j
k

E E
n

σ
=

= −∑  

 

[5] 予測開始時刻 0t から移流モデルを用いて予測し

た予測降雨 pR (Deterministic Prediction Field)に，

このエラーアンサンブル平均フィールド E を加

えることで，バイアス補正を行った決定論的予測

降雨
s,0R  が得られる。 

s,0 pR = R + E  

 
この方法では，得られた標準偏差フィールドを用

いて，確率的にエラーフィールドをアンサンブル発

生させることも出来るが，レーダー画像上で精度評

価を行う際に用いるのはアンサンブル平均を取った

1 枚の予測フィールドである。しかしこの値は，ア

ンサンブル平均を 0 として乱数発生させた場合には

バイアス補正を行った決定論的予測降雨フィールド

と同じ値になってしまう。そのためここでは省略す

る。 

t
レーダー情報

0t

tΔtΔ

O,kRO,kRO,kR

P,iR

E

(予測開始時刻)

P,kRP,kRP,kR

O,kRO,kRO,kR

kEkEkE

0t T+ Δ

P,0R

バイアス補正による
決定論的予測

エラーアンサンブ平均フィールド

予測降雨

11枚のエラーフィールドの性質を基に
予測先時刻のエラーを予測  

 
Fig. 4 methodology of error ensemble prediction 

 

エラーアンサンブル
平均フィールド

エラー標準偏差
フィールド

 
Fig. 5 Error StDev field and Error ensemble mean field 

k o,k p,kE = R - R ( 1,2,..., )k n= (12) 

(13) 

(14) 

(15) 
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3. アンサンブル予測結果とエラーフィールド

の分析 

 

3.1 事例への適用 

本節では，前節で説明したエラーアンサンブル予

測手法を，2004 年の台風 6 号事例へ適用した結果を

示す。レーダーデータは，国土交通省が作成した全

国合成レーダー情報のレーダー雨量を用いた。用い

た範囲は，経度 23 度 20 分 (2800 メッシュ) ×緯度

23 度 (1840 メッシュ) である。本研究ではこの緯度，

経度のメッシュデータを，レーダーデータの中心（東

経 136 度 30 分・北緯 35 度 40 分）を投影中心とし

てガウス・クリューゲル図法にて投影を行い，3km
メッシュのデータとした。予測の初期時刻は午前

11：00 とし，1 時間先を予測した。エラーフィール

ドの作成には地形性降雨を考慮した移流モデルを用

い，10：10～11：00 までの 5 分間隔，計 11 枚のフィ

ールドを作成した。 
 Fig. 6 には，予測先時刻における実況降雨と地形

性降雨を考慮した移流モデルによる予測結果を示し，

Fig. 7 には，そのモデルによる予測から得られたエ

ラーアンサンブル平均フィールドと，エラー標準偏

差フィールドを示す。Fig. 8 には，Fig. 7 のエラーア

ンサンブル平均フィールドを用いてバイアス補正を

行った予測結果と実況降雨の差を示す。そしてFig. 9 
には，オリジナルの移流モデルと，地形性降雨を考

慮した移流モデル，及びそれぞれのアンサンブル予

測結果について，地形性降雨発生地点である紀伊半

島南西部におけるCSI(Critical Success Index)を用い

て評価した結果を示す。制度評価の結果，対象とす

る山岳域において，移流モデルへ物理プロセスと確

率プロセス，及びその両方を導入することで予測精

度の向上が見られた。 
 

 
 
Fig. 6 Observed rainfall field and predicted rainfall field 

(Considering orographic)  

 

 
 

Fig. 7 Error Ensemble mean field and Error StDev. Field 
 

 
 

Fig. 8 Observed rainfall field and predicted rainfall field 
(Ensemble method) 

 

Fig. 9 Accuracy estimation by Critical Success Index  
 

3.2 エラーフィールドの分析 

 本節では，予測により得られたエラーフィールド

の物理的意味について，Fig.10 を用いて考察する。

エラーフィールドの算出方法は，(12) 式により，観

測降雨の値から予測降雨の値を引いたものである。

そのため，図中の赤色で表示された領域は，観測降

雨が予測降雨よりも強く出ている領域，すなわち過

小評価領域である。逆に青色で表示された部分は，

予測降雨が観測降雨よりも強く出ている部分，すな

わち過大評価領域である。 

Threshold Rainfall Intensity 
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Fig. 10 Error Field by orographic prediction 
 

赤色(青色)のエラーが生じる原因としては， 
[1] 実況降雨の停滞成分を予測では移流させている

ため 
[2] 実況降雨の雨域の発達(減衰) 
[3] 雨域の移動速度が予測の移流速度よりも速い(遅

い) 
ということが考えられる。このようにエラーの原因

としては様々な原因が考えられる。本研究の対象で

ある地形性降雨という観点から考えると，エラーフ

ィールドを時間ごとに見ていき，山岳域の風上側斜

面において赤色(青色)成分が停滞している部分が，地

形性降雨によるものであると考えられる。なぜなら

現在の地形性降雨算定モデルでは，全体的に見て実

際の地形性降雨を十分に算定しきれていないので，

山岳域において赤色の停滞成分が見られる地域が，

実際の地形性降雨をモデルで算定できていないこと

の影響によるエラー成分であると考えられるためで

ある。 
 次に Fig.7 のエラーアンサンブル平均フィールド

とエラー標準偏差フィールドの意味について考察す

る。まず，エラーアンサンブル平均フィールドにつ

いて述べる。これは予測初期時刻である午前 10 時ま

での 5 分間隔の 11 枚のエラーフィールドについて，

式(13) に従い，グリッドごとに 11 個のエラーの値を

用いて算術平均を取ったものである。このエラーア

ンサンブル平均フィールドの特徴として，上記のエ

ラー原因の[3]，つまり移流速度の違いによるエラー

成分が打ち消されるということが挙げられる。なぜ

なら移流速度の違いによるエラーは，赤色と青色の

バンド状のエラー成分が並んで移動していくため，

アンサンブル平均を取るとキャンセルされるためで

ある。つまりこのフィールドで赤色(青色)の部分は

11 枚のエラーの総和が正(負) ということであり，初

期時刻までの 50 分間では過小(過大) 評価傾向にあ

るということを示している。そのため，このエラー

アンサンブル平均フィールドの値を初期時刻からの

予測降雨分布に加えることで，エラーの発生傾向の

空間分布を考慮した予測結果が得られる。 
 次に，エラー標準偏差フィールドの意味について

述べる。この図はグリッドごとの 11 個のエラーの値

について，式(14)に従い各グリッドの標準偏差を計算

した値であり，アンサンブル平均値からのばらつき

の大小を示している。この図の解釈の仕方として，

エラーの不確実性の空間分布と見ることができる。

色の濃い地域ほど，エラーの不確実性が大きいとい

うことであり，その地域に関する予測精度が低いと

いうことがいえる。 
 

3.3 エラーモニタリング手法 

 前節で述べたように，エラーアンサンブル手法で

得られる 3 種類のエラーフィールドの性質は以下の

ように考えられる。 
・エラーフィールド … エラーの量，時間変化，

空間分布。 
・エラーアンサンブル平均フィールド … エラ

ー傾向の空間分布。 
・エラー標準偏差フィールド … エラーの不確

実性の空間分布。 
 これらの特徴をとらえることで予測によるエラー

の原因を追究し，物理モデルのパラメータ補正等に

より，短時間降雨予測モデル自体の予測精度向上に

活かすことができる。例えば Fig.7 の紀伊半島南西

部に着目すると，エラーアンサンブル平均フィール

ドでは過小評価傾向を示しており，標準偏差フィー

ルドでは色が薄く，平均からのばらつきが少ないこ

とを示している。そのためこの地域のエラー原因は，

地形性降雨による強雨域の停滞によっていつも過小

評価となっていることであると推定できる。よって

この地域のエラーを地形性降雨算定モデルのパラメ

ータ補正等で減少させることができれば，モデル自

体の精度が向上し，物理プロセスの再現性が向上し

たといえる。 
このように，エラーフィールドの分析を行い，様々

な要因が考えられるエラーの中から地形性降雨に起

因するエラーを推定し，それを地形性降雨算定モデ

ルにフィードバックすることで地形性降雨の算定精

度を向上させる手法を，本研究ではエラーモニタリ

ング手法と呼ぶことにする。次章では，このエラー

モニタリング手法を適用するモデルパラメータの決

定と，実際に適用した結果について示す。 
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4. 地形性降雨を考慮したエラーアンサンブル

予測手法の提案 

 

4.1 物理パラメータの感度分析 

本節では，前節のエラーモニタリング手法を用い

て物理モデルへのパラメータ補正を行うに当たり，

どの物理パラメータが地形性降雨算定量に大きく影

響を及ぼしているかを調べるため，立平モデルパラ

メータの中の，捕捉率 c，水蒸気量 vρ ，上昇風速Ｗ 

をそれぞれ 1.5 倍にした予測を行い，地形性降雨算

定量について感度分析をおこなった。適用事例は

2004 年台風 6 号事例である。立平モデルの各パラメ

ータの値を変えることにより，地形性降雨算定量や

その分布，またエラーアンサンブル平均フィールド

の値にどのような影響が出るかを調査した。感度分

析ケースは以下の通りである。 
[1]  従来手法(基準ケース) 
[2]  捕捉率 c 1.5 倍 

[3]  水蒸気量 vρ 1.5 倍 

[4]  上昇風速Ｗ1.5 倍  
 Fig. 11 に，各ケースにより算定された地形性降雨

分布を示す。またFig.12 には，各ケースにより得ら

れたエラーアンサンブル平均フィールドを示す。 

Fig. 13 には，(7)～(10) 式においての捕捉率，非地形

性降雨強度，上昇速度の３つのパラメータの値と地

形性降雨強度の関係をグラフに表したものを示す。 
 

  
   Standard case           water vapor x1.5  

   

     Capture ratio x1.5     vertical wind x1.5 
 

Fig. 11 Calculated Orographic rainfall fields 

 

     Standard case         water vapor x1.5 

  

Capture ratio x1.5     vertical wind x1.5 
 

Fig. 12 Calculated Error Ensemble Mean fields 
 

  
C - Ro relation 

  

Rn - Ro relation 

 

W - Ro relation 
 

Fig. 13 results of physical parameter sensitivity test 
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 この結果から，上記のどのパラメータの値を増加

させても地形性降雨算定量は増加するが，それぞれ

のパラメータの影響には異なる特徴があることがわ

かった。上昇風速 W と捕捉率 c は，地形性降雨算定

地域の空間分布にはそれほど影響がなく，地形性降

雨の量的な変化をもたらし，水蒸気量 vρ は地形性降

雨の空間分布と量の両面に大きく影響するというこ

とがわかった。また Fig. 13 から，計算の際に上昇風

速 W と捕捉率 c が地形性降雨算定量に与える影響を

みると，明らかに W の方が大きく，立平モデルによ

る地形性降雨算定量への影響としては捕捉率 c より

も上昇風速 W の方が大きいということがわかった。

またエラーアンサンブル平均フィールドへの影響に

ついては，どれもケース(a)との顕著な差は見られず，

地形性降雨算定地点において若干の増減を示してい

る。エラーの発生原因やモデルパラメータとの関係

については更なる検討が必要であり，その考察につ

いては次節に述べる。 
 

4.2 補正パラメータの決定 

ここでは，前節の感度分析結果と，3.3 節のエラー

モニタリング手法から，エラーフィールドの値を用

いて立平モデルのどの物理パラメータに対して補正

を行うかを決定する。 
 エラーフィールドの値を用いてパラメータ補正を

行うに当たり，重要な点が 2 点ある。ひとつは局所

的な補正が可能であること，もう 1 点は量的補正が

可能であることである。エラーフィールドの値は場

所によって大きく異なるため，補正にはこの 2 点が

とても重要である。 
そこで前節の感度分析結果を踏まえ，どのパラメ

ータが補正に適しているかを決定する。地形性降雨

算定量と空間分布に関して最も影響があるパラメー

タは水蒸気量 vρ であったが，領域全体に地形性降雨

が算定されてしまうため，局所的な補正が困難であ

ると考えた。また局所的な補正を行うにしても，水

蒸気量を場所ごとに変化させるという補正の方法は

現実的ではないため，今回の補正には不向きである

と考えた。また捕捉率 c についても，上空の非地形

性降雨による雲粒の捕捉という点で指向性に欠け，

Fig.13 からもわかるように，地形性降雨算定量によ

り敏感なパラメータは上昇風速 W であるから，今回

の補正には上昇風速 W を用いることにした。一見消

極的な選択に思えるが，上昇風速 W をエラーモニタ

リング手法に適用する利点は非常に多く，立平モデ

ルを用いて行う補正パラメータとしては最適な選択

であるといえる。この W を補正パラメータとして用

いることによる利点を以下に示す。 
[1] 対流性降雨を表わすパラメータとしても考え

られる。 
[2] 地形勾配が無い所でのエラー値は W に影響し

ない。 
[3] エラーの原因として，風向・風速の誤差が原因

であると考えやすい。 
[4] ベクトル量としての補正が可能 
[1] に関しては，上昇風速 W を用いる最大の特徴

と言ってよい。実際の台風などの降雨は主に対流性

降雨であり，層状性の降雨とは上昇速度が大きく異

なると考えられる。そのため，エラーフィールドの

値を利用した対流パラメータという形で W を変更す

ることで，これまで立平モデルで考慮されなかった

対流現象を表現することが可能となり，今後大幅な

精度の向上が期待できる。 
[2] は，上昇風速 W の値が地形勾配に依存してい

るため，地形勾配が無い海上や平野部におけるエラ

ー成分の影響を受けないということである。地形勾

配が無い部分のエラー原因は主に移流ベクトルによ

るものであると考えられるが，ここで W を用いて補

正を行うことにより，地形勾配が無い地点(W=0)のエ

ラー成分が自動的にカットされ，求めたい地形性に

関するエラー成分だけを取り出すことができる。 
[3] は，予測誤差や測定誤差として，風向・風速が

原因となる可能性が高いということである。予測先

の物理量(水蒸気量，雲水量，地形勾配，風向，風速)
には，初期時刻の物理量をそのまま用いているが，

実際に１～2 時間先においても物理量が変化しない

ということは考えにくい。物理プロセスに基づいた

地形性降雨算定量の誤差に，それらの物理量の誤差

が影響していることは言うまでもない。そこでエラ

ーフィールドを用いて物理量の誤差を補正すると考

えた場合，時間空間的に最も変化しやすい風向・風

速を補正することが最も妥当だと考えられる。 
[4] に関しては，上昇風速 W は GPV 情報からの水

平風速値から算定されるため，ベクトル量としての

修正が可能であるということである。例えば初期時

刻の風向と地形勾配が直交している地点では，現在

の立平モデルを用いて地形性降雨を算定することが

できない。しかし，エラーモニタリング手法により，

その地点で地形性降雨が発生していると判明した場

合，風向を変更して地形性降雨を算定することが可

能となる。 
以上のような理由で，本研究では地形性降雨算定

モデルのパラメータの中から上昇風速 W を，エラー

アンサンブル平均値を用いた補正パラメータとして

選ぶことにする。 
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4.3 事例への適用 
 ここでは，実際にエラーアンサンブル平均フィー

ルドの値を用いて，上昇風速 W を変化させた場合の

結果について示す。今回は簡易的に，エラーアンサ

ンブル平均フィールド i,jE を用いて， 
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という式を用いて上昇速度 W に代入した。これは，

過小評価傾向の地域においては，地形性降雨算定量

を増加させるために，エラーアンサンブル平均値に

応じて上昇速度 W を増加させ，過大評価傾向の地域

においては変化させないという意味である。ここで，

経験的にエラーアンサンブル平均値の範囲は約

0~100[mm/h]，上昇速度 W の値は約 0~2[m/s]であり，

実際に台風を構成している積乱雲の対流速度の目安

は 10~20[m/s]であるため，オーダーを合わせる為に

1/10 を掛けた。 
 予測の手順は，3.1 節と同じ事例について，初期時

刻 09 時 10 分～10 時までの 5 分間隔，合計 11 ケース

の予測で作成したエラーアンサンブル平均フィール

ドの値を式(16)に従い上昇風速 W へ与え，再び同じ

11 ケースの予測を行った。 
予測精度を表す指標には，予測雨量の量的な一致

度を示す２乗平均誤差(RMSE)，量，場所を総合的に

評価する相関係数，また強雨域の予測的中率を表わ

す CSI(Critical Success Index) を用いた。２乗平均誤

差(RMSE)は，X を予測雨量，Y を実況雨量，N をデ

ータ数(メッシュ数) として， 
 

( )2Y X
RMSE

N
−

= ∑
 

 
と算定した。  

相関係数は RMSE と同様に X を予測雨量，Y を実

況雨量とすると， 
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と算定した。 
 CSI は，ある降雨強度の域値を設定し，グリッド

ごとに，観測と予測の値がともにその域値以上であ

れば X，観測値のみ域値以上であれば Y，予測値のみ

域値以上であれば Z とし， 
 
 
 
 
と算定した。精度評価の対象範囲は Fig. 16 に示す予

測対象領域の山岳域である大台ケ原，養老山地，紀

伊半島南西部とした。 
 Fig.14 は従来手法と上記の新手法に関して予測し

た予測降雨と，算定された地形性降雨である。この

図を見ると，エラーアンサンブル平均フィールドを

上昇風速 W へ代入する手法において，従来手法より

も地形性降雨の算定量が増加したことがわかる。ま

た，Fig.15 のエラーアンサンブル平均フィールドを

見ると，従来方法でエラーアンサンブル平均値が過

小評価している領域に関して，上記手法を用いた予

測では，過小評価分が減少したことがわかる。 

Fig.17 の紀伊半島南西部における CSI による評価を

見ても，若干ではあるが上昇速度更新手法において

精度の向上が見られた。また Table 1 に示す相関係数

の値においても，パラメータ更新手法による精度向

上が見られた。式(16)の代入方法をより洗練していく

ことで，今後さらなる短時間降雨予測の精度向上に

つながることが期待できる。 
 

  
  Predicted rainfall field     Orographic rainfall field 
    (Orographic method)      (Orographic method) 

  
Predicted rainfall field     Orographic rainfall field 

    (W renewal method)      (W renewal method) 

 

Fig.14 Predicted rainfall field and orographic rainfall 
field by using orograpic method and W renewal method 

(16) 

(3.3) 

100 (%)XCSI
X Y Z

= ×
+ +

(17) 

(18) 

(19) 

― 455 ―



 

  
 

Fig. 15 Calculated Error Ensemble Mean field 
by using orograpic method and W renewal method 

 

   
       Oodaigahara              Yourou 

 
South West 

 
Fig. 16  Accuracy estimation areas 

 
 

Table 1 Accuracy estimation by RMSE and Correlation 
coefficient 

 

 
 

 
 

Fig. 17 Accuracy estimation by Critical Success Index 
 

5. おわりに 

 
本章では，これまでの結果を考慮し，地形性降雨

を考慮した移流モデルへエラーアンサンブル予測手

法を導入することの意義，今後の展望について述べ

る。 
 本研究は，椎葉ら(1984) によるオリジナルの移流

モデルをもとに，現状では予測が困難な地形性降雨

を予測する手法として，既往研究の 2 つの手法を紹

介した。地形性降雨の非地形性降雨に対する非線形

性を考慮した立平モデル(物理プロセス)と，エラーフ

ィールドを用いたアンサンブル予測(確率プロセス)
手法である。 

物理プロセスを用いた地形性降雨算定手法につい

ては，既往研究において実況降雨の地形性降雨を十

分に算定できていないことを踏まえ，モデルパラメ

ータの感度分析を行い，地形性降雨の算定にはどの

物理的要素が影響しているかを追究した。その結果，

地形性降雨算定地点の空間分布に影響する要素は，

水蒸気量 vρ ，地形性降雨強度に大きく影響を与える

要素は上昇速度 W であるという結果が得られた。ど

ちらも期待通りの結果であり，地形性降雨算定手法

が物理プロセスを忠実に表現していることを再確認

できた。この感度分析により，今後立平モデルを用

いて地形性降雨をよりよい精度で算定する際にどの

パラメータを変化すべきかの指標ができたという点

で，意義のある感度分析結果が得られたと思う。 
また，確率プロセスを用いたエラーアンサンブル

予測手法については，実際の降雨事例に適用した結

果，オリジナルの移流モデルでは予測しきれなかっ

た強雨域が，エラーアンサンブル予測手法でバイア

ス補正を行うことにより精度よく予測され，大幅な

予測精度の向上が見られた。しかし，地形性降雨を

考慮する場合と考慮しない場合の予測精度の差はほ
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とんどなく，敢えて物理的地形性降雨算定手法とエ

ラーアンサンブル予測手法を結合する必要は無いよ

うに思えた。 
しかし，エラーアンサンブル予測手法にはもう 1

つの特徴がある。すなわち，予測によって得られる

エラーフィールド，エラーアンサンブル平均フィー

ルド，エラー標準偏差フィールドを分析することに

より，エラーの性質を分析することが可能であるこ

とがわかった。このエラーモニタリング手法を用い

ることで，多様なエラー原因の中から地形性降雨に

関するエラーを推定し，そのエラー成分を用いて地

形性降雨算定手法の物理パラメータ更新に活かすと

いう新たな方法を見出した。 
この手法と物理パラメータの感度分析の結果から，

4.3 節においてエラーアンサンブル平均フィールド

の値を実験的に立平モデルの上昇速度 W の補正に利

用し，2004 年台風 6 号事例について予測を行った。

その結果，従来手法よりも地形性降雨算定量が増加

し，紀伊半島南部の山岳域において顕著であったエ

ラーの赤色成分，すなわち地形性降雨の過小評価領

域が減少した。これにより，地形性降雨算定手法へ

のエラーフィールドからのフィードバックが実現し，

今後の予測精度向上につながることが大いに期待さ

れる手法が提案できた。今後この手法を用いて，地

形性降雨算定手法のみに限らず，様々な予測モデル

の精度評価に利用できることが期待され，同時にエ

ラーの時間変化を取り入れたリアルタイム予測など

の，新たな予測手法の提案などにも利用できると考

えられる。 
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Synopsis 
It is very difficult to predict Orographic Rainfall by using Translation Model. We have applied physical 

processes such as vapor balance, condensation, evaporation and so on, but a Short-term Rainfall 
Prediction with Translation Model is still not accuracy enough. So, now we are going to apply Stochastic 
Error-Ensemble Method to the model. This method is monitoring the Prediction Error Field, and 
generating Stochastic Error-Field by Ensemble Forecasting prediction. This method is expected to 
improve a Short-term Prediction accuracy and adjust the physical parameter to predict Orographic Rainfall 
better. 
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