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Synopsis
　 Role of middle-level moisture on the development of quasi-stationary convective sys-

tems (QSCSs) in humid environments was investigated using a numerical cloud model in an

idealized framework. As moisture increased at the middle levels, the static stability in the

low-to-middle troposphere was decreased due to preceding deep convections. Trajectory

analysis indicated that the parcels were able to go upward by experiencing positive buoy-

ancy when the environmental moisture in the middle troposphere is large. Therefore, it is

suggested that the development of QSCSs in humid environments is explained by positive

buoyancy that is induced by the larger environmental moisture.
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1. はじめに

日本の暖候期に発生する対流雲はメソスケールに

組織化し，集中豪雨や突発的な強風といった気象災害

をもたらす．対流雲が集団を成して発生し，降雨域

の水平スケールがある方向において少なくとも 100

km のオーダーである雲集団のことをメソ対流系と

呼ぶ (Glickman, 2000)．メソ対流系の構造・強度に

関しては観測・数値実験により多くの研究がなされ

てきた．メソ対流系は熱帯・亜熱帯・温帯といった

様々な地域で発生し，その発生・発達は地域ごとに

異なる環境条件に支配される．

特に熱帯域では，積雲・雄大積雲・積乱雲といっ

た積雲対流の鉛直発達に関して異なる特徴を持ち，

自由大気における水蒸気量の鉛直分布に依存してい

ることが知られている (Johnson et al., 1999)．このよ

うな水蒸気量の違いに対する積雲対流に対する影響

は，熱帯域における MJO の発生のみならず，中緯

度におけるメソ対流系の発達にも寄与することが知

られている (Kikuchi and Takayabu, 2004; Takemi et

al., 2004; Dervyshire et al., 2004; Kato, 2006; Takemi,

2014a)．

日本の夏季に発生する局地的な降雨に関しては，

関東平野あるいは濃尾平野において対流圏中・下層

の水蒸気量が多いことがその発生に重要であること

が知られている (Nomura and Takemi, 2011; Takemi,

2014b)．さらに，鵜沼・竹見 (2014)は，停滞性降水

系の環境条件を非降水時と比べて調べ，その発生条

件として高度 2 km 以上における水蒸気量の多さが

重要であることを明らかにした．

また，対流の発生・発達に対する対流圏中・下層

における湿潤化の役割としては，乾燥空気のエント

レイメントによる対流雲の浮力の希薄を抑制するこ

と，そして数値モデルにおける格子間隔よりも小さ

なスケールの乱流による水蒸気の混合が対流の鉛直

方向の深さに重要であることが Waite and Khouider

(2010)により調べられている．

以上のように観測・モデルを用いた解析により水
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蒸気量の多寡の重要性が指摘されている一方で，そ

の物理機構の理解は十分ではない．したがって，本

研究の目的は降水系発生前の湿度場と降水系の発達

機構との関係を明らかにすることである．

2. 数値モデル・実験設定

使用した気象数値モデルは，Cloud Model 1 (CM1,

Bryan and Fritsch, 2002) である．このモデルは降雨

を伴う湿潤対流を対象とし，理想化した環境下での

数値実験に適している．水平格子間隔は 1 km，鉛直

方向には 100–500 mの可変格子を用いた．予備実験

として水平格子間隔を 500, 250, 125 m にそれぞれ

変更したところ，格子間隔が狭いほど降水系の強度

が強くなる傾向が見られたものの，降水系の構造は

水平格子間隔が 1 kmの場合とほぼ同様であった (図

略)．そのため，本研究で設定した空間分解能はメソ

スケールの降水系を十分に解像できていると見なす．

計算領域は東西 512 km，鉛直 21 km の 2 次元と

した．東西方向に放射境界条件，南北方向に周期境

界条件を用いた．計算領域は，下部境界に与える強

制 (後述)の影響が東西の側面境界に影響を及ぼさな

いよう十分に広く取った．南北方向の境界条件から，

本研究では南北方向に一様な降水系の発生・発達を

想定している．上部・下部境界においては滑りなし

条件を用いた．モデル上部境界での波の反射を抑制

するために，モデル高度 14 kmより上部に減衰層を

配置した．

また，下部境界において Loftus et al. (2008) が提

案した運動量フラックスによる強制収束を配置した．

強制収束はガウス関数型の形状で半径 30 km・深さ

1.5 km・最大収束 4.0 × 10−4 [s−1]とし，これらの値

は気象庁メソ解析値から見積もった．そしてこの強

制収束を時間積分において与え続けた．本研究にお

ける強制収束の役割は，できるだけ現実に近い条件

下で対流が発生しやすい状況を作り出すことである．

このような運動量フラックスとして与える強制収束

により，大気側の応答結果として得られる降水系の

構造変化をできるだけ簡略化して調べることが可能

となる．

数値モデルにおいて，降水系の力学・熱力学過程

に着目するために必要最低限の物理過程を使用し

た．雲微物理過程にはダブルモーメントスキーム

(Morrison et al., 2009) を用い，境界層乱流過程には

乱流エネルギー予報式により渦粘性を決める 1.5 次

スキームを用いた．放射・コリオリ力・摩擦に関す

る物理過程は含めなかった．移流スキームは 6 次精

度のものを使用し，スカラー量については負値を抑

制するための正定値スキームを用いた．積分時間は

12時間，出力間隔は 1分である．
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Fig. 1 Initial condition of vertical profiles of (a) temper-
ature [K], (b) relative humidity [%], and (c) zonal wind
[m s−1] whose properties are averaged in Pacific region
during July-to-August in Unuma and Takemi (2014).
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Fig. 2 The vertical profiles of relative humidity for the
sensitivity experiments of moisture. Each profiles having
moist layer depth (H) are also indicated.

初期条件における気温・湿度・水平風の鉛直分布

は，鵜沼・竹見 (2014)で得られた停滞性降水系のう

ち，最も発生数の多かった太平洋沿岸域の夏期にお

ける平均値を水平一様に与えた (Fig. 1)．水蒸気量の

高度毎の感度を調査するために，相対湿度の値を非

降水時から停滞性降水系発生時のものに地上から 1

kmずつ高度 12 kmまで変化させた計 13例の実験を

行った (Fig. 2)．高度 z kmまで停滞性降水系発生時

の相対湿度を使用した場合に，その表記を H = z km

と表す．具体的には，高度 2 km の場合には H = 2

kmと示す．この場合，高度 2 kmまでは停滞性降水

系発生時の相対湿度を使用し，これより上層は非降
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Fig. 3 The horizontal-time variation of total water- and ice-phase mixing ratio [g kg−1] at 6.05 km during the simulations.

水時の相対湿度を用いることを意味する．

3. 結　果

3. 1 降水系の特徴
計算領域のうち X = 0–100 km の範囲について高

度 6 km の雲凝結物の水平・時間断面を Fig. 3 に示

す．それぞれの図は H の値に対応し， 1, 2, 3, 4, 6,

8, 11 kmの場合をそれぞれ示している．H = 3 kmま

では積分 8時間後に降水系が減衰する傾向にあるが，

H = 4 km以上では減衰せず，マルチセル構造が顕著

となる．H = 6 km以上では，H = 4 kmより低い場合

に比べて対流が発生する頻度が増加している．これ

らの結果は，初期に与える相対湿度の鉛直分布に応

じて降水系の構造が大きく変化することを示す．特

に，高度 2–4 kmにおける相対湿度が大きいことでマ

ルチセル構造の特徴が顕著に異なっている．そこで

マルチセル構造の度合いによって降水系形成の違い

を判断し，マルチセル構造が顕著でない事例を H =

2 km，マルチセル構造が顕著な事例を H = 6 km と

する．そして，これらの構造の違い明らかにするた

めに降水系の上流側における熱力学的特徴を調べた．

3. 2 降水系上流側の熱力学的な鉛直構造
初期時刻の X = 0 kmにおける Skew-T図を Fig. 4

に示す．気温・露点温度の鉛直分布を黒実線・青実線

でそれぞれ示している．初期時刻 (Fig. 4a, 4b) と比

較すると，積分開始 6時間後 (Fig. 4c, 4d)には 700–

600 hPa 間に気温の安定層が形成されている．露点

温度は，H = 2 kmの場合よりも H = 6 kmの場合に

700–500 hPa間における値が大きく，湿潤であること

がわかる．この湿潤化は対流活動によって対流の周

辺域が加湿された結果生じたものと考えられる．ま

た，H = 2, 6 kmの場合に共通して，積分開始 6時間

後において 900–700 hPa間は湿潤絶対不安定 (Bryan

and Fritsch, 2000) となっている．この層は強制収束

によって持ち上げられた空気塊が飽和した結果生じ

たものと考えられる．

湿潤絶対不安定な層が形成されることで，その層

から空気塊が持ち上げられやすい状態になっている．

しかしながら，初期に与える相対湿度分布に対応し

て大気場の安定度が変化しているため，一律に空気

塊が対流圏中・上層へ持ち上げられるかどうかは不

明である．そこで，降水系内で持ち上げられる空気

塊の挙動を調べるために，前方流跡線解析を行った．

空気塊は降水系の上流側 X = 0 kmを初期位置とし，

鉛直方向に 250 mずつ Z = 6 kmまで配置した．これ

らの空気塊を積分開始 6時間後から 2時間積分した．

まず，初期の水蒸気量の違いが空気塊の挙動にも

たらす影響について調べた．Fig. 5は H = 2, 6 kmに

おける空気塊の流跡線である．H = 2 kmでは多くの

空気塊は水平方向に輸送されており，高度 6 km よ

り上層に輸送される空気塊はほとんど無い (Fig. 5a)．

一方，H = 6 kmの場合，高度 0–3 km間の空気塊が

高度 6 km より上層に輸送されている (Fig. 5b)．以

上から高度 2–6 km における相対湿度が高い場合に

降水系は鉛直方向に発達することがわかる．
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Fig. 4 The skew-T diagrams at initial condition in upper panels and 6 hours later of the integration in lower panels.
The left and right panels are for the experiment of H = 2 km and that of H = 6 km, respectively. Black, blue, and gray
solid lines indicate temperature, dew-point temperature, and parcel path adiabatically lifting from the lowest 500-m
layers. Red and blue dashed lines show moist- and dry-adiabatic temperature lapse late. All the unit of the properties is
degree Celsius.

このような対流圏中・下層の水蒸気量の多寡が

対流雲に及ぼす影響は，主に熱帯域で議論されて

きた (e.g., Johnson et al., 1999; Takemi et al., 2004;

Dervyshire et al., 2004; Kikuchi and Takayabu, 2004;

Waite and Khouider, 2010)．一方，日本では Kato

(2006) が九州北部の降水系，Nomura and Takemi

(2011)・Takemi (2014a)が夏季の午後雨，鵜沼・竹見

(2014) が日本の停滞性降水系について，それらの発

生あるいは発達に対する対流圏中・下層の水蒸気量

の影響を明らかにしてきた．本研究で得られた結果

は，より一般化した条件下でこれまでの研究結果を

裏付けるものである．

以上までの結果により停滞性降水系の発生・発達

に対する対流圏中・下層の加湿の影響が明らかとなっ

た．しかしながら，その物理機構については十分に

理解されていない．そこで本研究では，対流内の空

気塊が受ける加速度を鉛直方向の運動方程式から求

めることで，停滞性降水系の発生・発達に対する対

流圏中・下層の影響を力学的観点から調べた．

用いた鉛直方向の運動方程式 (e.g., Fovell and Tan,

1998; Takemi and Satomura, 2000)は，以下の通りで

ある．

Dw
Dt︸︷︷︸

PWDT

= − 1
ρ

∂p′

∂z︸   ︷︷   ︸
VPGA

+ g
(
θ′

θ
+ 0.61q′v

)
− g (qc + qr + qi + qs + qg)︸                                                      ︷︷                                                      ︸

BUOY

(1)
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Fig. 5 Forward trajectories for the experiments of (a) H = 2 and (b) 6 km. The legends indicate parcel number of these
experiments. Black, red, blue solid lines show the parcel paths which is lifted from within 0–2 km, 2–4 km, and 4–6
km, respectively.

 0

 1

 2

 3

 4

 5

 7.2  7.3  7.4  7.5  7.6  7.7  7.8  7.9  8  8.1  8.2

W
 [
m

 s
-1

]

W

-0.1

 0

 0.1

 7.2  7.3  7.4  7.5  7.6  7.7  7.8  7.9  8  8.1  8.2V
e
rt

ic
a
l 
A

c
c
e
ra

l.
 [
m

 s
-2

]

Time [hour]

PWDT
VPGA
BUOY

(a) H = 2 km

Time [hour]

 0

 1

 2

 3

 4

 5

 7.2  7.3  7.4  7.5  7.6  7.7  7.8  7.9  8  8.1  8.2

W
 [
m

 s
-1

]

W

-0.1

 0

 0.1

 7.2  7.3  7.4  7.5  7.6  7.7  7.8  7.9  8  8.1  8.2V
e
rt

ic
a
l 
A

c
c
e
ra

l.
 [
m

 s
-2

]

Time [hour]

PWDT
VPGA
BUOY

(b) H = 6 km

Time [hour]

Fig. 6 Time series of the vertical velocities and that of the momentum budget analyses along the trajectory of #113
for (a) H = 2 and (b) 6 km cases.
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Fig. 7 The skew-T diagrams for (a) H = 2 km and (b) H = 6 km cases with the parcel paths (red solid line) which is
lifted from different heights (indicated by purple circle).

ここで，g: 重力加速度，ρ: 平均場の密度，θ: 平均

場の温位，p′: 気圧摂動，θ ′: 温位摂動，q′v : 水蒸気

混合比摂動，qx : 雲凝結物の各カテゴリ (c:雲水，r:

雨水，i:雲氷，s:雪，g:霰)．また，PWDTは空気塊に

おける鉛直方向の加速度，VPGAは鉛直気圧傾度力，
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BUOYは浮力である．渦粘性項およびコリオリ項は

無視した．これは VPGA 項及び BUOY 項に比べ渦

粘性項とコリオリ項のオーダーが 1 桁以上小さく，

その影響は無視できうると判断したためである．そ

して Fig. 5 で示した各空気塊の軌跡に沿って (1) 式

の各項を計算した．

流跡線に沿った空気塊の鉛直流と上式から計算し

た各項の時間変化を Fig. 6に示す．ここでは，Fig. 5

で示した空気塊の内 #113を用いた．ここで，この空

気塊による選定或いは流跡線の積分開始時刻の違い

による差異は小さいことを確認している．H = 2, 6

kmのどちらの場合においても，全体の加速度 PWDT

に支配的な項は VPGAであった．これは強制収束に

よる影響を反映しており，空気塊が上昇するための

トリガーの役割を果たしていると言える．一方，空

気塊自身の鉛直流が大きい場合には，BUOY項が大

きくなっていた．このことは，前述の鉛直気圧傾度

力を受けて上昇した空気塊の鉛直方向への輸送を，

鉛直方向の運動方程式における浮力項が制御してい

ることを示している．

ここで，浮力は持ち上げられる空気における気温

とその周囲の気温との差に大きく依存する物理量で

あり，Fig. 4 で示した降水系の周辺大気における気

温・湿度の分布に大きく依存する．そこで，浮力と

気温・湿度の鉛直分布との関係について調べた．

Fig. 7 は，積分開始 6 時間後の気温・露点温度の

鉛直分布に高度 2 km 以下に配置した空気塊の軌跡

を気温として示したもの (赤色実線) である．H = 2

km の場合，持ち上げられる空気塊のほとんどは気

温の安定層によって上層への輸送が制限されている

(Fig. 7a)．この気温の安定層は，相対湿度が低いこと

により形成されている．気温の安定層は気温差にも

影響し，その値を小さくしている．一方，H = 6 km

の場合，持ち上げられる空気塊は 650 hPa よりも上

層へ輸送されている (Fig. 7b)．H = 2 kmの場合に比

べると，空気塊の輸送は安定層による抑制を受けに

くくなっており，空気塊の気温と周囲の気温差は大

きくなっている．この気温差は，Fig. 6における浮力

項の大きさに関係しており，大気場の気温の安定度

により鉛直方向の運動方程式における浮力項が制御

されていると言える．

以上の結果から，初期に与える相対湿度分布に対

する降水系の発生・発達の影響は以下のように解釈

できる．まず，初期に与える相対湿度の鉛直分布に

よって気温の安定度が変化する．具体的には，高度

2–6 km の水蒸気量が少ない場合には，H = 6 km に

比べて H = 2 kmの場合に強い安定層が形成される．

対流内の空気塊自身は強制収束による鉛直気圧傾度

力を受けて上昇できるが，大気場における気温の安

定層に応じて対流内の空気塊が受ける浮力が制御さ

れる．空気塊の鉛直方向への輸送は空気塊が受ける

浮力に大きく依存しており，このことが降水系のマ

ルチセル構造の違いとして現れていたのである．

中層の水蒸気量の多寡が対流雲に及ぼす影響は，

主に熱帯で議論されてきた．一方，中緯度では Kato

(2006) が九州北部の降水系，Nomura and Takemi

(2011)・Takemi (2014a)が夏季の午後雨，鵜沼・竹見

(2014) が日本の停滞性降水系について明らかにされ

てきた．以上の観測事実の中で，対流圏中・下層の

水蒸気量が多いことによる，降水系の構造変化にお

ける力学的・熱力学的なメカニズムを本研究で明ら

かにした．

4. まとめ・結論

本研究では，CM1モデルを用いて暖湿な環境下で

発生する停滞性降水系の理想化数値実験を行った．

特に，対流圏中層の湿潤度の違いという観点から，日

本における停滞性降水系がどのようなメカニズムで

形成されるかについて調べた．

これまでの研究で示されてきたように，日本の暖

候期に発生する停滞性降水系においても対流圏中・下

層が湿潤な場合に降水系が発生・発達することを再

確認した．初期に与える相対湿度の鉛直分布に応じ

て，降水系の上流側における気温の安定度に変化が

見られた．前方流跡線解析から，降水系内部の空気

塊は主として鉛直気圧傾度力を受けて上昇すること

がわかった．加えて，空気塊の鉛直方向への輸送は，

浮力によって制限されていることが明らかとなった．

この浮力は，前述の大気安定度と大きく関係してい

た．すなわち，初期に与える相対湿度が大きい場合

には，自由大気中の気温の安定化は抑制されること

で浮力を受けやすくなり，マルチセル構造を持つ降

水系を形成する．一方，初期に与える相対湿度が小

さい場合には，自由大気中が安定化することで空気

塊が受ける浮力は小さくなり，結果としてマルチセ

ル構造をもつ降水系は形成されにくくなるというこ

とがわかった．

対流圏中・下層の水蒸気量の多さが対流雲に及ぼ

す影響は，関東平野・濃尾平野における夏季の午後
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雨・日本の暖候期における停滞性降水系 (Nomura and

Takemi, 2011; Takemi, 2014a;鵜沼・竹見, 2014)につ

いて明らかにされてきた．以上の観測事実に加え，

対流圏中・下層の水蒸気量が多いことによる，降水

系の構造変化における力学的・熱力学的なメカニズ

ムが本研究で明らかとなった．

本研究における数値実験は 2次元で行われており，

3 次元化した場合の影響を今後明らかにする必要が

ある．鵜沼・竹見 (2014)では停滞性降水系の降水面

積について調べられており，それらの大きさは降水

系の周囲の水平風プロファイルに大きく関係してい

ると考えられる．本研究で明らかとなった熱力学的

特徴に加え，環境風の鉛直プロファイルにより降水

系の水平スケールがどのように規定されるかについ

ては，実験設定 3 次元化した上での調査が必要不可

欠である．この点については今後の課題としたい．

また，本研究ではモデル下端に与えた強制収束の

水平スケールや強度は気象庁メソ解析値から見積も

り，全ての実験において同じ条件で使用した．実際

には，高度や斜度の異なる山岳領域で停滞性降水系

は発生している (鵜沼・竹見, 2014)．そのためより現

実に近い実験を想定するならば，地域・季節毎に異な

る値を強制収束の水平スケール・強度として与える

べきである．もたらされる降水系に対する強制収束

の水平スケール・強度の感度に関しては，それらの

値を変化された場合の変化を Loftus et al. (2008) が

系統的に調べている．また，本研究における強制収

束は，厳密には異なるものの，山岳による強制とも

捉えることが出来る．そのため，強制収束の水平ス

ケール・強度を系統的に変化させることで，より現

実に適した環境条件により理想化数値実験を行える

と考えられる．

鵜沼・竹見 (2014)が発生前の環境条件について基

礎的な情報を提供した．これらの情報を基に，理想

化した条件で対流圏中・下層の影響を明らかにした．

理想化した条件での実験ではあるものの，本研究で

得られた知見は停滞性降水系の数値予報モデルにお

ける再現に重要な知見を与える．例えば，初期に与

える水蒸気量の多寡によって結果的にもたらされる

雨量が異なる (Schumacher, 2015) といったことが，

本研究と同様な理想化した条件下で試みられている．

もし，このような大気場の修正が降水系発生前に適

切に行われるようになれば，日本に限らず世界にお

ける降水系の発生・発達の予報に大きく貢献できる

と考えられる．今後，降雨を伴うメソ対流系の基礎

的な構造と周囲の環境条件との関係のさらなる解明

と，気象数値モデルによる停滞性降水系の再現・予

報精度が向上することを望む．
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