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要旨 

 

 

近年、日本各地で激しい豪雨が多発している。さらに最新の科学的知見から、21世

紀末の東アジアの降水量は 9%程度増加し、集中豪雨の頻度も増加する可能性が非常に

高いと予想された（IPCC第 4次報告書）ことにより、豪雨に対する社会の懸念は増大

している。 

豪雨が発生するメカニズムや、ある地域に集中豪雨をもたらすメソ対流系の維持機

構については、事例解析や数値予報モデルを用いた研究がなされており、特に近年は、

高分解の非静力学モデルを用いた予報実験による豪雨の解明に関する研究が多くなさ

れている。数値予報実験は計算機内に人工的な大気場を作り、その大気場と気象現象の

関係を解明することが可能であるため、広い視野から豪雨について理解することができ

るという利点がある。 

本研究では、豪雨をもたらす積乱雲が発生しやすい大気場を作り出すとされる中層

の乾燥大気に着目し、中層の乾燥大気が豪雨に及ぼす影響を考察することを目的に数値

実験を行った。本研究に関連する論文として、1999年 6月 29日に九州地方から中部地

方に被害をもたらした豪雨に対する中層の乾燥大気の役割について述べた Kato(2006)

があげられる。それによると、大気中層に乾燥気塊が流入し続け、それが相当温位を低

下させ対流不安定を強化することで、積乱雲が次々に発生する環境場が維持され集中豪

雨になったと結論づけている。 

そこで本研究では、中層の相対湿度を変えた感度実験を行い、その結果の考察を行

った。使用モデルは、領域気象モデルの Weather Research and Forecasting model 

(WRF)で、初期値、境界値は気象庁再解析データ JRA-25を用いて作成した。 

1999年 6月の福岡豪雨の再現実験結果をコントロールラン（CTRL）とし、それを

元に中層の相対湿度を変更した感度実験を行った。中層として 600hPa、500hPa、

400hPa の 3 層を選び、それらの相対湿度を 0%にしたデータから作成した初期値と境

界値を用いた実験（DRY）と、相対湿度を 100%にしたデータから作成した初期値と境

界値を用いた実験（WET）を CTRLと比較した。 

実験の結果、DRY は CTRL と比較して領域平均一時間降水量は平均で約 0.8 ミリ、

最大で 1.5ミリ減尐したが、局地的に一時間に 140ミリ近い強い降水が見られた。また

WET は CTRL と比較して領域平均一時間降水量の差は平均で 0.07 ミリと大きな差は

なかったが、一時間に 100 ミリを超えるような強い降水は尐なかった。大気場の解析

により、DRY における一時間に 140 ミリ近い強い降水は、大気の不安定度を示す対流

有効位置エネルギー（CAPE）や、上昇流、下層の発散が局地的に CTRLより大きな値

を示す地点の近傍で起こっていることが分かった。このことより、中層の乾燥大気は対
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流不安定な大気場を作り、それが強い上昇流を生み出す一方、雨滴の蒸発冷却による下

降流の強化で下層における発散を大きくし、それが新たな強い降水を引き起こすことで、

局地的に激しい降水をもたらすと考えられる。 
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第 1章 
 

諸言 

 

 

 

1.1 研究背景 

近年世界中で異常な降水による洪水や土砂崩れによって人的被害が発生している。

日本でも近年は激しい豪雨が多発しており（Fujibe et al. 2005）、また最新の科学的知

見から、21世紀の東アジアの降水量は 9%程度増加し集中豪雨の頻度も増加する可能性

が非常に高いと予想された（IPCC第 4次報告書）ことにより、豪雨に対する社会の懸

念は増大している。防災のためにも、豪雨に関する研究は今後ますます必要であると言

える。 

豪雨による人的被害を防ぐためには、豪雨の予測やそれを迅速かつ正確に伝達する

仕組みに先立って、まず豪雨の現象を正確に理解することが必要である。そのために、

過去に発生した多くの豪雨の事例について綿密な事例解析が行われ、また数値モデルに

よるシミュレーションや感度実験などの研究も多くなされている。 

数値モデルは大気現象を解明する上で、観測データを補完することができる貴重な

道具となっている。特に近年は計算技術の進歩によって、より高分解能で数値モデルを

実行できるようになってきており、積雲対流を陽に扱うことができる非静力学モデルを

用いることでメソスケールプロセスの解明や、総観場との相互作用の解明につながって

いる。また、数値予報モデルを用いた実験は計算機内に人工的な大気場を作り、その大

気場と気象現象の関係を解明することが可能であるため、広い視野から豪雨について理

解することができるという利点がある。 

豪雨が発生するためには積雲対流が繰り返し発達できる環境が必要不可欠であり、

そのような大気場は潜在不安定や対流不安定といった概念で議論することができる。潜

在不安定は条件付き不安定の 1つで、下層の気塊を断熱的に凝結高度まで持ち上げ、そ

の高度からは湿潤断熱線に沿って上昇させたとき環境場よりその気塊の温度が高い場

合をいう。これは積雲対流が得ることができる鉛直流の最大運動エネルギーで定義され

る対流有効位置エネルギー（CAPE）で評価される。これに対し対流不安定は下層に高

温多湿すなわち高相当温位の空気、上層に低温乾燥すなわち低相当温位の空気がある気

層全体がそのまま上昇する際に、断熱減率の違いから下層の気温と上層の気温の差が大

きくなり不安定性が顕著になる場合をいう。これは、相当温位が高度とともに減尐して
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いるか否かで評価される。実際に中層に乾燥域が存在することによる対流不安定の強化

が豪雨発生時によく見られることからも、豪雨を引き起こす積雲対流の起こりやすさは、

対流不安定の概念を用いた方がよいと言える。 

中層の乾燥した空気塊は対流不安定を強化するだけでなく、雲水や雨滴の蒸発を引

き起こし、それによって大気が冷却する。大気が冷却すると浮力が失われ、その結果積

乱雲の発達が抑えられる。そのように考えると、乾燥した空気塊の流入によって対流不

安定は強化される一方、積乱雲の発達は抑制されることにもなる。 

Kato(2006)は中層の乾燥大気と豪雨について、事例解析や数値実験を用いて考察し

ている。それによれば、中層に乾燥空気が流入し続けることで対流不安定な大気状態が

維持され、積乱雲が次々に発生しやすい環境が維持される一方、中層の乾燥空気の流入

量は積乱雲の発達高度にも影響を与えるとも述べている。 

図 1.1はKato(2006)で扱った 1999年 6月 29日に福岡市に集中豪雨をもたらした寒

冷前線の構造と対流不安定度を強化した下層の高相当温位気塊と中層の低相当温位気

塊の流入についての概念図である。寒冷前線の下層には南西から高相当温位気塊が、そ

の中層には西方から低相当温位気塊（乾燥気塊）が流入し、対流不安定の成層が維持さ

れることにより豪雨が発生したことを表している。また、中層で積雲対流に取り込まれ

る乾燥気塊の量は寒冷前線の中央部分より西側で多く、それにより中央部分と西側とで

積雲対流の発達高度に違いが生じたことも表している。 

このように中層の乾燥大気は積乱雲を発達させる効果と発達を抑制させる効果の両

方を兼ね備える。多くの事例解析や、数値モデルを用いた実験をすることで中層の乾燥

大気が豪雨に及ぼす影響を一つ一つ考察することが求められている。 

 

 

図 1.1 1999 年 6 月 29 日に福岡市に集中豪雨をもたらした寒冷前線の構造と対

流不安定度を強化した下層の高相当温位気塊と中層の低相当温位気塊の流入につ

いての概念図。（Kato 2006より引用） 
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1.2 本研究の目的 

本研究では、前節で述べた豪雨発生時の中層の乾燥大気に着目した。一般的に知ら

れている乾燥大気の役割や先行研究で得られた知見を参考にして、乾燥大気と豪雨の関

係を多くの事例で検証することで豪雨の発生や維持のメカニズムをより一層理解でき

ると考えられる。 

そこで本研究は、先行研究で扱われた 1999年 6月に福岡市などに被害をもたらした

豪雨（以下福岡豪雨と呼ぶ）について、その中層の空気の相対湿度を変更した実験を行

い、中層の乾燥大気が豪雨に及ぼす影響を評価することを目的とする。 

 

 

1.3 本論文の構成 

本論文の構成は以下のとおりである。 

第 1章である本章では研究背景と本研究の目的について述べた。 

第 2章では本研究で扱う 1999年の福岡豪雨についてその概要を述べる。 

第 3章では領域気象モデルWRFの概要と使用するデータについて述べ、次にWRF

を用いた 1999年福岡豪雨の再現実験の結果について述べる。そしてその結果を踏まえ、

中層の相対湿度を変更した感度実験の検討を行う。 

第 4 章では中層の相対湿度を変更した感度実験の結果を、主に降水量について述べ

る。 

第 5 章では感度実験の結果の考察を、中層を湿潤化した実験と乾燥化した実験に分

けてそれぞれ行い、最後にそれらを踏まえ中層の乾燥大気が豪雨に及ぼす影響について

まとめる。 

第 6章では本論文で得られた結論をまとめ、今後の展望について述べる。 
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第 2章 
 

1999年 6月の福岡豪雨の概要 

 

 

 

2.1 はじめに 

本研究では 1999年 6月の福岡豪雨について、その再現実験や感度実験を行った。そ

こで本章では福岡豪雨について、大気の状態を中心に概要を述べる。 
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2.2 1999年 6月の福岡豪雨 

本研究では、先行研究で扱われた 1999年 6月に福岡市に被害をもたらした豪雨の事

例を扱った。この豪雨は、寒冷前線に伴う線状のメソ対流系が 04JST（JST：日本時間）

頃九州西方海上で急速に発達し、08JST頃福岡市付近に豪雨をもたらした。この豪雨

によって福岡市地下街に濁流が流れ込み、逃げ遅れた 1名の方が亡くなったことから都

市型自然災害として問題となった。 

図 2.1に 1999年 6月 29日 09JSTの地上天気図と、レーダー・アメダス解析雨量分

布図を示す。長さ 400kmほどの線状の降水域が福岡付近を横切り、南西から北東に延

びている。その時間、福岡市では最大 1時間降水量 95.5mmを観測した。福岡市に豪

雨をもたらした線状の降水帯は東シナ海上を東進してくるメソαスケール低気圧から

延びる寒冷前線に伴うものであり、その前線が通過する 1時間ほどの間に福岡で雨が集

中的に降った。 

 

 

   

 

図 2.1 1999 年 6 月 29日 00UTC(09JST)の地上天気図（左）と同時刻のレーダ

ー・アメダス解析雨量分布（右）。 

 

 

気象庁領域解析から作成した 29日 09JSTの 500hPaと 925hPaの相当温位eの分

布図を図 2.2に示す。 

下層 925hPaでは、強い南西風によって 340K以上の高e気塊がメソαスケール低

気圧に向かって流入している。その南西風の北縁のe勾配が大きい領域が寒冷前線に対

応し、そこでは強い水平風の収束ラインを形成している。中層 500hPaでは、寒冷前線
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上空に 330K以下の低e気塊が侵入してきている。その低e気塊の南側には南北方向に

幅 500kmほどの高e領域が中国華南から日本列島にかけて存在し、その領域は対流活

動により下層の高e気塊が持ち上げられることで作られ、これは梅雨前線帯に当たる。 

 

 

図2.2 1999年6月29日09JSTの(a)500hPaと(b)925hPaの相当温位の解析場。

(a)の破線の等値線は高度、(b)の破線の等値線は海面気圧、ベクトルで同気圧面の

水平風を示す。（Kato 2006より引用） 

 

以上が 1999年福岡豪雨の概要である。次章では領域気象モデルによる福岡豪雨の再

現実験結果について述べる。 
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第 3章 
 

再現実験 

 

 

 

3.1 はじめに 

本研究では 1999 年福岡豪雨を対象にし、領域気象モデル WRF(Weather Research 

and Forecast)で中層の相対湿度を変更した感度実験を行う。まずはモデルの再現性の

確認のために、1999年福岡豪雨の再現実験を行った。 

本章ではまずWRFの概要と使用するデータについて述べ、そして再現実験の結果を

述べる。 
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3.2 使用モデルの概要 

本研究では、数値予報モデルとして領域気象モデルのWRF(Weather Research and 

Forecast)version3.1.1 を使用した。WRF はアメリカ大気研究センター（NCAR：

National Center for Atmospheric Research）とペンシルべニア州立大学で開発されて

きた非静力学モデル「MM5」の次世代モデルと言われており、NCARが中心となって

研究用のメソモデルとして開発プロジェクトが行われている。日射量・大気放射量を計

算する放射モデル、乱流混合層を表現する乱流モデル、水蒸気・雲水・雨水・雪・雹な

どを考慮した雲物理モデル、地表面温度・土壌温度・土中水分量・積雪量・地表面フラ

ックスを算出する地表面モデルなどの物理モデルが導入されている。また最新の物理モ

デルやデータ同化システムが利用でき、局所的豪雨や突風などの予測および再現には適

したモデルである。 

基礎方程式系は、運動方程式、雲水、雨水、雪、氷、雹などの混合比の保存式から

なる。これらの式に、ジオポテンシャル、温位、仮温位m を導入し、地形に沿った

質量座標系（乾燥大気の静水圧座標系） 

 

 𝜂 = (𝑝𝑑ℎ − 𝑝𝑑ℎ𝑡)/𝜇𝑑 (1) 

 𝜇𝑑 = 𝑝𝑑ℎ𝑠 − 𝑝𝑑ℎ𝑡 (2) 

 

へ変換すると、運動方程式から(3)-(5)式が、連続の式から(6)式、ジオポテンシャルの時

間変化の式から(7)式、熱の保存式から(8)式、水蒸気や雲水などの混合比の保存式から

(9)式、静力学平衡の式から(10)式、状態方程式から(11)式が得られる。 

 

 𝜕𝑡𝑈 + (∇ ∙ 𝐕𝑢) + 𝜇𝒅𝛼𝜕𝑥𝑝 + (𝛼 𝛼𝑑⁄ )𝜕𝜂𝑝𝜕𝑥𝜙 = 𝐹𝑈 (3) 

 𝜕𝑡𝑉 + (∇ ∙ 𝐕𝑣) + 𝜇𝒅𝛼𝜕𝑦𝑝 + (𝛼 𝛼𝑑⁄ )𝜕𝜂𝑝𝜕𝑦𝜙 = 𝐹𝑉 (4) 

 𝜕𝑡𝑊 + (∇ ∙ 𝐕𝑤) − g[(𝛼 𝛼d⁄ )𝜕𝑑𝑝 − 𝜇𝑑] = 𝐹𝑊 (5) 

 𝜕𝑡𝜇𝑑 + (∇ ∙ 𝐕) = 0 (6) 

 𝜕𝑡𝜙 − 𝜇𝑑
−1[(𝐕 ∙ ∇𝜙 − g𝑊) = 0] (7) 

 ∂tΘ + (∇ ∙ Vθ) = FΘ (8) 

 𝜕𝑡𝒬𝑚 = (∇ ∙ 𝐕𝑞𝑚) = 𝐹𝒬𝑚
 (9) 

 𝜕𝜂𝜙 = −𝜔𝛼𝑑𝜇𝑑 (10) 
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 𝑝 = 𝑝0(𝑅𝑑𝜃𝑚 𝑝0𝛼𝑑⁄ )𝛾) (11) 

 

上記の方程式では、変数が以下のように置き換えられている。 

 

𝐕 = 𝜇𝑑𝐯，Θ = 𝜇𝑑𝜃，𝒬𝑚 = 𝜇𝑑𝑞𝑚 

 

ここで、𝑝𝑑ℎ  , 𝑝𝑑ℎ𝑡 ,   𝑝𝑑ℎ𝑠 はそれぞれ、ある高さ、モデル大気上端、地表面での乾燥

大気の静水圧である。𝜇𝑑は単位面積あたりの乾燥大気の気柱の重量に相当し、標高が高

い場所ほど小さな値となる。𝐹は拡散項、外力項、雲物理過程（相変化に関する項）な

どをまとめたものである。𝑝0は基準気圧（＝1000hPa）、𝑅𝑑は乾燥空気の気体定数、𝛼は

比容、𝛾は定圧比熱と定積比熱の比（＝𝑐𝑝/c𝑣)である。添え字の d は乾燥空気を意味す

る。𝑞𝑚は水蒸気量・雲水・雨水・雪・氷・あられの混合比である。𝑞𝑚の数は雲物理モ

デルに依存する。 

 

 

3.3 使用データ 

本研究では、大気場のデータとして、気象庁再解析データ JRA-25を使用した。また、

海面温度のデータとしてアメリカ海洋大気庁(NOAA：National Oceanic and 

Atmospheric Administration）のNOAA Optimum Interpolation (OI) Sea Surface 

Temperature (SST) V2を使用している。以下にそれらの概要を示す。 

 

・大気再解析データ（JRA-25） 

使用期間 ：1999年 6月 28日 00UTCから 1999年 6月 29日 18UTC 

水平分解能 ：1.25°×1.25° 

鉛直レベル ：23層+地表 

時間間隔 ：6時間 

 

・海面水温データ（NOAA OI SST） 

使用期間 ：1999年 6月 23日から 1999年 6月 30日 

水平分解能 ：1.0°×1.0° 

時間間隔 ：1週間 
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3.4 1999年 6月の福岡豪雨の再現実験 

本研究では、気象庁再解析データ JRA-25からモデルの初期値、境界値を作成し、福

岡豪雨の再現実験を行った。使用モデルや使用データについては 3.2節と 3.3節に示し

た通りである。計算領域は福岡市を中心とした 1480km×1220kmで、水平格子間隔

5km（格子数 296×244）とした。降水スキームとしては、積雲対流パラメタリゼーシ

ョンは用いず、水蒸気、雲水、雨粒を直接予報する雲微物理スキームを用いた。計算開

始時間は豪雨の発生、発達の様子を再現するために、福岡で最も降水が激しかった 1999

年 6月 29日 06JSTの 24時間前の 28日 06JSTとし、計算終了時間は豪雨の終息を十

分に確認できるように 29日の 15JSTとした。計算時間は 30時間である。 

 

3.4.1 降水量分布 

レーダー・アメダスによる観測とWRFによる再現実験の結果を以下に示す。図3.1(a)

がレーダー・アメダスによる観測、(b)はWRFの予報による前 1時間積算降水量で、被

害が大きかった福岡市周辺の降水量が多い時間の結果を比較している。 

 

   

図 3.1 1999年 6月 29日(a)09JSTのレーダー・アメダス解析雨量分布(b)06JST

のWRFによる降水量分布。降水量は前 1時間積算値。 

 

再現実験の結果、福岡豪雨の特徴である線状の降水帯がよく再現されており、1時間

に 80mm を超える降水量もあることからある程度の再現性はあるといえる。しかし、

九州付近で形成された降水帯は観測より南北に長く伸びた形であり、また被害があった

福岡付近には 3時間早く降水帯が形成されるなど、降水帯の形状やスケールそして位置

ずれまたは時間ずれがみられ、完全に豪雨を再現できたとはいえない。 
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3.4.2 中層に流入する乾気と線状降水帯 

Kato（2006）によると、福岡豪雨は大気中層に乾気が流入し続け、それが対流不安

定の大気場を維持し、積乱雲が次々に発生しやすい環境場が持続したため起こったと結

論付けている。そこで、本研究でもWRFで予想された相対湿度分布と降水分布を比較

した。図 3.2に 1999年 6月 29日 03JSTから 08JSTの 500hPaの相対湿度分布と後 1

時間積算降水量分布を示す。 

観測と同様に 500hPa には相対湿度 15%以下の領域が北西から侵入してくる様子が

WRFの実験でも再現されている。そして、線状降水帯は 03JST頃からその形が確認で

きるようになり、その後スケールを変化させながら 08JST 頃まで続いた。この間、乾

気が完全に福岡に到達する前に九州北部近海に線状の降水帯ができ始め、乾燥空気が福

岡に到達する 08JST 以降は線状降水帯が分裂した。この結果から、本実験で WRF が

予想した線状降水帯は、乾気の侵入によりその形態が維持されたとは考えにくい。 

ここで中層の乾気流入を抑制した実験を行い、乾気流入と線状降水帯の関係につい

て再度考察する。 

中層の乾気流入を抑えるためには、この乾気がどのように中層に流入するのかを知

る必要がある。総観スケールの低気圧は、その西方に存在する対流圏上層の空気塊が、

等温位面に沿って高度を下げながら低気圧に侵入することで発達する。そのとき、空気

塊は断熱昇温するとともに乾燥する。このような空気塊の流れは、本研究で扱う 1999

年 6月の福岡豪雨のような総観スケールの低気圧の発達時以外にも、特に寒冷前線や梅

雨前線上に線状降水帯が発生するときによく見られる。 

よって、中層への乾気の流入を抑えるために、計算領域を四等分した北西の領域の

相対湿度を 600hPaから上層で 100%にしたデータから初期値、境界値を作成し再度同

じモデル設定で実験を行った。その結果を図 3.3に示す。また、乾気流入があった領域

である東経 125°から 130°、北緯 33°から 37°における相対湿度の平均値を時間平均

した値の鉛直分布を図 3.4に示す。時間は 500hPaに乾気が流入した 29日 00JSTから

15JSTである。 

図 3.3 を見ると、中層 500hPa に流入する乾気は減尐したことが分かる。また、図

3.4から中層の相対湿度は 80%以上に保たれていることわかる。 

図 3.5 は線状降水帯が形成された東経 127°から 133°、北緯 30°から 36°の相対湿

度の領域平均の値を時系列で示している。これから、1時間積算降水量の差は乾気が流入

した時間の平均で 0.01 ミリと大きな差はないことがわかる。図 3.3 から、線状降水帯

の形やスケールにも大きな違いはなく、今回の実験で再現された線状降水帯は乾気流入

とは関係がないと考えられる。 
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図 3.2 1999年 6月 29日 03JSTから 08JSTの 500hPaの相対湿度分布と後 1

時間積算降水量分布。コンターは緑が 0mm/h、黄色が 30mm/h、赤が 50mm/h。

ベクトルは 500hPaの水平風を表す。 
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図 3.3 1999年 6月 29日 03JSTから 08JSTの 500hPaの相対湿度分布と後 1

時間積算降水量分布。ただし福岡豪雨の再現ではなく、中層に流入する乾気を抑

えて行った実験。等値線、ベクトルは図 3.2と同様。 
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図 3.4 東経 125°から 130°、北緯 33°から 37°の相対湿度の領域平均を 1999

年 6 月の 00JST から 15JST で時間平均した値の鉛直分布。黒は再現実験、青は

この領域の相対湿度を湿潤化した実験。 

 

 

 

図 3.5 線状降水帯が形成された東経 127°から 133°、北緯 30°から 36°の領

域平均前 1 時間積算降水量の時系列。黒は福岡豪雨の再現実験、青は計算領域を

四等分した北西の部分で 600hPa から上層の相対湿度を 100%にしたデータから

初期値、境界値を作成し行った実験。 
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3.4.3 下層の水蒸気量 

前節までに示したように、WRFによる再現実験の結果は線状降水帯の形成や降水量

についてはよく再現できていたが、必ずしも完全に福岡豪雨を再現しているとは言えな

かった。この再現実験の結果を元に、中層の相対湿度を変更した実験を行い、中層の乾

燥空気が豪雨に及ぼす影響について考察可能か検討する。 

豪雨は下層に湿潤な空気が流入することが必要条件である。そこで、CTRL の下層

の水蒸気量を見る。図 3.6(a)に 06JST の 900hPa の水蒸気混合比分布と後 1 時間積算

降水量分布を、図 3.6(b)に 06JST の 900hPa の相対湿度分布を示す。両図ともベクト

ルは 900hPaの風である。 

 

 

 

図 3.6 WRFで予想された 1999年 6月 29日 06JSTの 900hPaの(a)水蒸気混合

比分布と後 1 時間積算降水量分布(b)相対湿度分布。(a)のコンターはそれぞれ 0、

30、50mm/h。ベクトルは 900hPaの水平風を表す。 
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下層には南西から多量の水蒸気を含んだ空気が九州地方に流入し、そこに線状の降

水帯が確認できる。また、相対湿度場の図を見ても下層は非常に多湿であることが分か

り、また線状降水帯が形成された領域の計算時間全体の平均は 80%を超えていること

からも下層は非常に多湿であることがわかる。 

また、同じ時刻の 900hPaの湿潤静的エネルギー分布を図 3.7に示す。 

 

 

図 3.7 WRF で予想された 1999年 6月 29日 06JSTの 900hPaの湿潤静的エネ

ルギー分布で、103で割った値で示す。ベクトルは 900hPaの東西風を表す。 

 

湿潤静的エネルギーℎは以下の式で定義され、これは相当温位に相当する。 

 

 ℎ ≡ g𝑧 + 𝑐𝑝𝑇 + 𝐿𝑞 (12) 

 

ここで、gは標準重力、𝑧は高度、𝑐𝑝は定圧比熱、𝑇は気温、𝐿は潜熱、𝑞は混合比であ

る。 

よって、湿潤静的エネルギーが大きい領域があればそこは高温多湿であると言える。

下層で湿潤静的エネルギーが大きな値を取れば大気は相対的に対流不安定になり、豪雨

が発生する可能性が高い。 

図 3.7より、湿潤静的エネルギー分布は図 3.6で示した水蒸気混合比や相対湿度の分

布に似た分布となり、340×103 J/kgを超える高温多湿の空気が南西風によって流入し

てくることが分かる。よって、WRF による再現実験結果は、豪雨が発生するのに十分

な環境場の中で豪雨が起こったと言える。 
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3.5 再現実験の評価と感度実験の検討 

前節では、WRF による福岡豪雨の再現実験の結果を述べた。再現実験で、WRF は

福岡豪雨の特徴である線状降水帯を再現したが、その形状やスケールは正確には再現で

きず、また降水の位置すれや時間ずれもあった。したがって、この結果はある地点での

降水を正確に予報するには十分とは言えない。 

Kato(2006)では気象庁非静力学モデルを用いて福岡豪雨の再現実験を行い、本実験

では再現できなかった線状降水帯の形状やスケール、そして線状降水帯が発生する位置

や時間もほぼ正確に再現した。これらの点を本実験で用いたWRFで再現できなかった

要因として、計算開始時間や計算領域、モデルの解像度などのモデル設定、またネステ

ィングの使用の有無などの計算設定の相違が考えられる。Kato(2006)では計算開始時間

は被害があった福岡市周辺で最も激しい降水があった時間の6時間前である03JSTで、

モデルの水平解像度を 2km にして計算領域を本実験より狭く設定していた。また、解

像度の粗いモデルから 2段階のネスティングをして計算していた。 

本実験で、中層の乾燥空気が豪雨に及ぼす影響を考察する目的で中層の相対湿度を

変更した感度実験をするには、豪雨の発生の必要条件である下層の湿潤な空気が流入し

た場所で豪雨となっている事象を再現できるモデルであることが重要である。WRF に

よる福岡豪雨の再現実験は、湿潤な下層風が流入する場所で 1時間に 100mmを超える

降水を予報している点や、形状やスケールは違うものの激しい降水がある線状降水帯を

再現している点は、中層の相対湿度を変更した感度実験をするのに十分であるといえる。

そこで、このWRFによる福岡豪雨の再現実験結果をコントロールラン（CTRL）とし、

中層を乾燥化した実験（DRY）と湿潤化した実験（WET）の 2 つの実験結果をそれと

比較することで中層の乾燥大気が豪雨に及ぼす影響について考察を行う。次章からその

感度実験の結果と考察を行う。 
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第 4章 
 

中層の相対湿度を変更した感度実験 

 

 

 

4.1 はじめに 

本章では前章で述べたコントロールラン（CTRL）の結果をもとに中層の相対湿度を

変えた感度実験を行い、その結果の比較を行う。まずは感度実験の方法を述べる。次に、

中層を乾燥化した実験（DRY）と中層を湿潤化した実験（WET）の結果をそれぞれ CTRL

と比較する。 
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4.2 感度実験の方法 

本実験では大気中層として 600hPa、500hPa、400hPa の 3 層を選び、これらの層

の計算領域全体の相対湿度を変更した感度実験を行う。3層である理由は、中層のある

1 層のみを変更しても計算が経過すると下層や上層との混合によって変更した中層の

相対湿度が維持できないからである。また、計算領域全体の相対湿度を変更する理由は、

福岡豪雨のような北西からの乾気流入の影響だけでなく、下層に湿潤な空気が流入する

全ての場所で中層の相対湿度の影響を考察することができると考えられるからである。 

前章で述べたように福岡豪雨の再現実験結果を CTRL として、これをもとに大気中

層 3層の相対湿度を変更した初期値、境界値を作成し中層の相対湿度に関する感度実験

を行った。具体的には、気象庁再解析データ JRA-25の 600hPa、500hPa、400hPaの

各層の相対湿度を 0%に変更したものと、100%に変更したものから初期値と境界値を作

成し実験を行った。その他のモデル設定、データについて変更はない。 

 

 

4.3 中層を湿潤化した実験 

図 4.1に各層の相対湿度の領域平均を全計算時間で平均した値の鉛直分布を示す。 

中層の相対湿度が CTRL より大きく、600hPa と 500hPa では相対湿度が 90%を超

えており非常に湿った空気であることが分かる。このような大気場で降水がどのように

変化したのか見る。 

 

 

図 4.1 各層の相対湿度の領域平均を時間平均した値の鉛直分布。黒は CTRL、青

はWETの結果。 
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4.3.1 総降水量 

図 4.2 に CTRL の計算時間全体の積算降水量分布を、図 4.3(a)に WET の計算時間

全体の積算降水量分布を示す。 

この二つの図を比べるだけでは、降水分布に大きな差があるようには見えない。そ

こで図 4.3(b)に CTRLとWETの計算時間全体の総降水量の差の分布図を示す。正の領

域でWETの積算降水量が増加、負の領域でWETの降水量が減尐していることを表し

ている。 

この図から、対馬海峡の降水は WET で減尐し、その分領域全体に降水が分散した

ように見える。 

 

 

図 4.2 CTRLの計算時間全体の総降水量分布図。 

   

図 4.3 (a)は WET の計算時間全体の総降水量分布図。(b)は CTRL と WETの計

算時間全体の総降水量の差（WET－CTRL）の分布図。 
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4.3.2 領域平均 1時間積算降水量 

図 4.4 に領域平均１時間積算降水量を時系列で示す。計算時間の初期で降水量に違

いがみられるが、計算時間全体でみるとWETは CTRLとほぼ同じ量の降水が続いたと

言える。 

 

 

図 4.4 前 1時間積算降水量の領域平均値の時系列。黒は CTRL、青はWETの結

果。 

 

4.3.3 領域最大 1時間積算降水量 

図 4.5は領域内の最大１時間積算降水量を時系列で示している。WETは CTRLと比

べ１時間に 100mm を超える降水が減尐した。特に 28 日 17JST から 22JST までは

CTRLと比較して減尐が顕著であった。 
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図 4.5 領域内の最大 1時間積算降水量の時系列。黒はCTRL、青はWETの結果。 

 

 

4.4 中層を乾燥化した実験 

図 4.6 は各層の相対湿度の領域平均を全計算時間で平均した値の鉛直分布を示して

いる。この図から、中層の相対湿度が CTRL に比べ半分以下に抑えられていることが

わかる。このような大気場の中で降水がどのように変化したのか見る。 

 

 

図 4.6 各層の相対湿度の領域平均を時間平均した値の鉛直分布。黒は CTRL、赤

は DRYの結果。 
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4.4.1 総降水量 

図 4.7(a)に DRYの計算時間全体の積算降水量の分布を示し、図 4.7(b)には CTRLと

DRY の計算時間全体の総降水量の差の分布図を示す。図 4.7(b)の正の値の領域では

DRYで増加、負の値の領域では DRYで減尐していることを表している。 

図 4.2と図4.7(a)から、DRYではCTRLに比べ明らかに降水域が小さくなっており、

また図 4.7(b)から、計算領域全域で見ると負の値を示す領域が多く、DRY では全体的

に降水量が減尐していることがわかる。また対馬海峡では、大きく減尐している領域の

北に大きく増加した領域があることから、DRYでは降水域が北にずれたことがわかる。 

 

   

図 4.7 (a)は DRYの計算時間全体の総降水量分布図。(b)は CTRLと DRYの計算

時間全体の総降水量の差（DRY－CTRL）の分布図。 

 

4.4.2 領域平均 1時間積算降水量 

図 4.8は前 1時間積算降水量の領域平均を時系列で示したものである。 

DRYは CTRL に比べ領域平均 1 時間積算降水量は平均で約 0.8 ミリ、最大で約 1.5

ミリ減尐した。また、CTRLは 06JST頃にピークを持つのに対し、DRYは計算時間の

終わりにピークを持つことがわかる 
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図 4.8 前 1時間積算降水量の領域平均値の時系列。黒は CTRL、赤は DRYの結

果。 

 

4.4.3 領域内最大１時間積算降水量 

図 4.9は領域内の最大１時間積算降水量を時系列で示している。 

DRYは CTRLと比較して 1 時間に 140ミリ近い強い降水が多くなり、領域内降水量の最

大値が大きくなることがわかる。 

 

 

図 4.9 領域内の最大 1時間積算降水量の時系列。黒はCTRL、赤はDRYの結果。 
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4.5 感度実験結果のまとめ 

中層の相対湿度を変更した感度実験の結果をまとめる。 

WETでは、CTRLと比較して領域平均積算降水量の差はほとんどないが、領域内の

最大降水量は減尐した。また総降水量分布を見ると、CTRLで総降水量が多かった領域

でWETでは減尐して、領域全体に降水が分散した。このことから中層の湿潤化によっ

て局地的な降水が尐なくなる一方、雨が降る領域は拡大することになる。 

また、DRYでは CTRLと比較して領域平均積算降水量は減尐したが、領域内の降水

量の最大値は大きくなった。このことから、中層の乾燥化によって雨が降る領域は狭く

なるが、局地的に強い降水を引き起こすことになる。 

これらの結果がどのような大気場で起こったのか次章で解析し考察をする。 
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第 5章 
 

考察 

 

 

 

5.1 はじめに 

本章では感度実験の結果を考察する。感度実験の結果、中層が湿潤化すると領域全

体の総降水量に大きな変化はないが局所的に激しい降水は減尐し、逆に中層が乾燥化す

ると領域全体の総降水量は減尐するが局所的に強い降水が起こることがわかった。これ

らの結果を踏まえ、それぞれの実験結果を解析し、その原因について考察を行う。 
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5.2 解析方法 

感度実験の結果、中層の相対湿度の違いが領域全体の降水量や局地的な降水量に変

化をもたらすと考えられる。 

そこで、ある連続した 3時間の強降水域周辺の可降水量、下層（900hPa）の収束・

発散、鉛直流（500hPa）を解析し CTRL、WET、DRYで比較を行う。1つ目は、DRY

の 1 時間積算降水量が多い時間帯を選び、2 つ目は、DRY の 1 時間積算降水量が変化

する時間帯を選んだ。1 つ目の時間帯は 28 日の 15JST から 17JST でこれを時間帯 A

とする。2つ目の時間帯は 29日の 00JSTから 02JSTでこれを時間帯 Bとする。また、

DRY にのみ時間帯 C として 29 日の 10JST から 12JST を選び、解析に必要なところ

で用いる。 

 

 

5.3 大気の安定度 

第 1 章で述べたように、対流の起こりやすさの指標として対流不安定の概念を用い

ると便利である。ここでは 3.3.4項で述べた湿潤静的エネルギーの鉛直分布で大気の安

定度をみる。図5.1に各層の領域平均湿潤静的エネルギーの時間平均を鉛直分布で示す。

WETは CTRLと比べ、850hPaより上層で湿潤静的エネルギーの値が大きくなってお

り、大気の安定度は CTRLに比べ高い。それに対し、DRYは 800hPaより下層で CTRL

より値が大きく、850hPaより上層では CTRLより小さい値を示し、600hPaで最も小

さい。これより DRYは対流不安定であることがわかる。 

 

 

図 5.1 各層の湿潤静的エネルギーの領域平均値を時間平均した値の鉛直分布。黒

は CTRL、青はWET、赤は DRYの結果。 
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5.4 可降水量 

本節では、強降水域の可降水量を CTRL、WET、DRYで比較する。 

可降水量𝑃は次式で定義され、大気中の水蒸気量の総量を表す尺度として利用される。 

 

 𝑃 ≡ ∫ 𝜌𝑠𝑑𝑧 
𝑧=∞

𝑧=0
 (13) 

 

ここで、𝜌は空気の密度、𝑠は比湿である。 

図 5.2に可降水量の領域平均と領域内の最大値をそれぞれ時系列で示す。可降水量は

単位底面積をもつ気柱に含まれる水蒸気量であり単位は kg/m2で表されるが、この水蒸

気量を水深に換算すれば単位は mm で表現できるため、ここからは単位 mm に換算し

て議論する。 

WETでは CTRLに比べ、領域平均値は全時間平均で約 3.3mm増加した。それに対

し、DRYは CTRLに比べ領域平均値は全時間平均で約 8.7mm尐ない。DRYにおける

この減尐が、DRYの領域総降水量が減尐する理由であると考えられる。 

しかし、領域最大可降水量の全時間平均値を CTRL と比較すると、その差は WET

で約 0.05mm、DRYで約 3.0mmとなりそれぞれ領域平均値の全時間平均値の差ほど大

きな差ではないことから、WET も DRYも局地的には CTRL と同等の降水量になると

考えられる。 

 

 

図 5.2 (a)は可降水量の領域平均値の時系列(b)可降水量の領域内最大値の時系列。

黒は CTRL、青はWET、赤はDRYの結果。 
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次に、2つの時間帯で強い降水があった領域周辺の可降水量分布を CTRL、

WET、DRYで比較する。時間帯 Aの比較は、図 5.3、図 5.4、図 5.5、時間帯 B

の比較は図 5.6、図 5.7、図 5.8で示す。 

時間帯 Aでは CTRLは 1時間に 80mmを超える降水域がWETや DRYに比

べて広く、その周辺に可降水量が 60mmを超える領域が広がっている。WETも

同様に、強降水域の周りで 60mmを超える領域が広がっている。それに対し DRY

は 80mmを超える降水域が小さく、さらに可降水量が 60mmを超える領域も降

水帯の周りに小さく集中している。 

時間帯 Bでも同様に、CTRLやWETは強降水域の周辺で 60mmを超える領

域が広がっているが、DRYは降水域の周辺に集中している。 

図 5.9に、DRYの 29日 10JSTから 12JST（時間帯 C）の可降水量分布を示

す。この図を見るとその傾向がより顕著であり、降水域の周辺だけに可降水量の

大きな値の領域が集中していることがわかる。 

可降水量は式(13)で示した通り鉛直に積分した水蒸気量であり、大きな可降水

量の値を示す領域は、対流活動により積乱雲が高く発達していると考えられる。

よって、CTRLやWETに比べ強降水域の周囲に小さく集中して 60mmの可降水

量の領域がある DRYでは、大きく組織化した積乱雲群ではなく、より小さなス

ケールの積乱雲が強い雨をもたらすと考えられる。 
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図5.3 時間帯AにおけるCTRLの可降水量分布と降水域。シェードで可降水量、

コンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、

紫が 50mm、水色が 80mmである。時間は上から 28日 15、16、17JST。 
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図 5.4 時間帯 AにおけるWETの可降水量分布と降水域。シェードで可降水量、

コンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、

紫が 50mm、水色が 80mmである。時間は上から 28日 15、16、17JST。 
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図 5.5 時間帯 AにおけるDRYの可降水量分布と降水域。シェードで可降水量、

コンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、

紫が 50mm、水色が 80mmである。時間は上から 28日 15、16、17JST。 
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図5.6 時間帯BにおけるCTRLの可降水量分布と降水域。シェードで可降水量、

コンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、

紫が 50mm、水色が 80mmである。時間は上から 29日 00、01、02JST。 
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図 5.7 時間帯 BにおけるWETの可降水量分布と降水域。シェードで可降水量、

コンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、

紫が 50mm、水色が 80mmである。時間は上から 29日 00、01、02JST。 
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図 5.8 時間帯 BにおけるDRYの可降水量分布と降水域。シェードで可降水量、

コンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、

紫が 50mm、水色が 80mmである。時間は上から 29日 00、01、02JST。 
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図 5.9 時間帯 CにおけるDRYの可降水量分布と降水域。シェードで可降水量、

コンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、

紫が 50mm、水色が 80mmである。時間は上から 29日 10、11、12JST。 
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5.5 下層風の収束・発散 

本節では強降水域の下層風の収束・発散を CTRL、WET、DRYで比較する。 

図 5.10に 900hPaにおける領域内で最大の風の収束と発散をそれぞれ時系列で示す。 

まず(a)より、WETはほとんどの時間で下層風収束がCTRLより弱いことがわかる。

また DRYは計算時間の中期に大きな下層風収束値を取り、後半にも CTRLより強い下

層風収束がある。 

(b)より、WETと CTRLの下層風発散の全計算時間平均はどちらも約 0.0015 /sで、

大きな差はないといえる。それに対し DRY の全計算時間平均は約 0.0017 /s で、定期

的に強い下層風発散があることがわかる。 

 

 
図 5.10 900hPaの風の(a)収束(b)発散の領域最大値の時系列。黒は CTRL、青は

WET、赤は DRYの結果。 

 

次に、図 5.11 から図 5.13 で時間帯 A、図 5.14 から図 5.16 で時間帯 B における強

雨域周辺の下層風の収束・発散の分布を示し、前節と同様に 2 つの時間帯で CTRL、

WET、DRYで比較する。 

時間帯 A では CTRL、WET、DRY のいずれも強降水域の周辺に強い下層風収束域

があることがわかる。さらに DRYでは、16JSTに下層風収束だけでなく、強い下層風

発散がみられる。 

時間帯 B では、CTRL で強い下層風収束域が線状になり、その周囲に強い降水域が

ある。またWETでは CTRLほど強い収束域は見られないが、下層風収束域と強降水域

は一致している。DRYでは、時間帯 A と同様に強い下層風収束域と強い下層風発散域

がセットで強降水域の周辺に存在する。 

まとめると、CTRL、WET、DRY とも強い下層風収束域で強い降水があり、また

DRYでは強い下層風の収束と発散が一つのシステムを作っているようにみえる。 
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図 5.11 時間帯 Aにおける CTRLの下層風収束・発散と降水域。シェードで収束・発散、

コンターで後1時間積算降水量を表し、コンターは緑が0mm、黄色が30mm、紫が50mm、

水色が 80mm。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 28日 15、16、17JST。 
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図 5.12 時間帯 AにおけるDRYの下層風収束・発散と降水域。シェードで収束・発散、

コンターで後1時間積算降水量を表し、コンターは緑が0mm、黄色が30mm、紫が50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 28日 15、16、17JST。 
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図 5.13 時間帯 AにおけるDRYの下層風収束・発散と降水域。シェードで収束・発散、

コンターで後1時間積算降水量を表し、コンターは緑が0mm、黄色が30mm、紫が50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 28日 15、16、17JST。 
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図 5.14 時間帯 Bにおける CTRLの下層風収束・発散と降水域。シェードで収束・発散、

コンターで後1時間積算降水量を表し、コンターは緑が0mm、黄色が30mm、紫が50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 29日 00、01、02JST。 
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図 5.15 時間帯 BにおけるWETの下層風収束・発散と降水域。シェードで収束・発散、

コンターで後1時間積算降水量を表し、コンターは緑が0mm、黄色が30mm、紫が50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 29日 00、01、02JST。 
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図 5.16 時間帯 BにおけるDRYの下層風収束・発散と降水域。シェードで収束・発散、

コンターで後1時間積算降水量を表し、コンターは緑が0mm、黄色が30mm、紫が50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 29日 00、01、02JST。 
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5.6 鉛直流 

大気の安定度が変化すれば、鉛直流の強度も変わるはずである。そこで本節では強

降水域の 500hPaの上昇流を CTRL、WET、DRYで比較する。 

図 5.17に 500hPaの上昇流の領域最大値を時系列で示す。 

この図で特に顕著な差は、28日 13JST以降で DRYの上昇流の最大値が CTRLと比

較して常に強いことである。DRY の領域最大上昇流は 28 日 13JST 以降の時間平均で

約 16.4m/sと CTRLの 9.3m/sに比べ、非常に大きな値であることがわかる。それとは

対照的に WET では、ほとんどの時間で CTRL より領域最大上昇流が弱く、13 日以降

の時間平均は約 6.5m/sである。 

 

 

図 5.17 領域内最大上昇流の時系列。黒は CTRL、青はWET、赤は DRYの結果。 

 

次に、各層の領域最大上昇流と下降流を全計算時間で平均した値の鉛直分布を図

5.18に示す。 

(a)の上昇流の図より、DRY ではほとんどの層で CTRL より領域最大上昇流が強い

ことがわかる。そして、その極大値は 550hPaであることから DRYでは CTRLより積

乱雲が高く発達すると考えられる。また、WET は DRY とは対照的に、ほとんどの層

で CTRLより上昇流が弱い。 

(b)の下降流の図からは、850hPa より上層では DRY は CTRL に比べ下降流も強い

ことがわかる。WETは 700hPaより上層で CTRLに比べ領域最大下降流が弱い。 
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図 5.18 各層の(a)領域最大上昇流(b)領域最大下降流を全時間で平均した値の鉛

直分布。 

 

次に図 5.19 から図 5.21 で時間帯 A、図 5.22 から図 5.24 で時間帯 B の強降水域の

500hPa 鉛直流分布を示し、前節までと同様に 2つの時間帯で CTRL、DRY、WET で

比較する。 

時間帯 A では CTRL、WET、DRY のいずれも強降水域に上昇流域が存在し、DRY

では 16JSTと 17JSTで 15m/sを超える強い上昇流域がある。 

時間帯 B でも同様に、強降水域に上昇流域がある。ただ、この時間帯で CTRL や

DRYより降水強度が弱かったWETでは 3m/sを超える上昇流域が尐ない。一方、DRY

は 00JST と 01JST で 12m/s を超える強い上昇流域があり降水をもたらしているが、

降水がやや減尐する 03JSTでは 12m/sを超える上昇流域は減尐する。 

図 5.25 に示す時間帯 Cの DRYの強降水域の上昇流分布をみても、15m/s を超える

上昇流域が強降水域に存在するが、これは島原半島の山岳によって上昇流が作られ、そ

れがトリガーとなって強い降水帯ができたのではないかと考えられる。このケースでは

時間帯 A、Bとは異なり、線状の降水帯が形成されている。 

まとめると、DRY では 12m/s または 15m/s を超えるような強い上昇流によって局

地的な強い降水が引き起こされていると考えられる。 
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図 5.19 時間帯 Aにおける CTRLの 500hPaの上昇流と降水域。シェードで上昇流、コ

ンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、紫が 50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 28日 15、16、17JST。 
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図 5.20 時間帯 AにおけるWETの 500hPaの上昇流と降水域。シェードで上昇流、コ

ンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、紫が 50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 28日 15、16、17JST。 
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図 5.21 時間帯 AにおけるDRYの 500hPaの上昇流と降水域。シェードで上昇流、コ

ンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、紫が 50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 28日 15、16、17JST。 



56 

 

図 5.22 時間帯 Bにおける CTRLの 500hPaの上昇流と降水域。シェードで上昇流、コ

ンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、紫が 50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 29日 00、01、02JST。 
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図 5.23 時間帯 BにおけるWETの 500hPaの上昇流と降水域。シェードで上昇流、コ

ンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、紫が 50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 29日 00、01、02JST。 
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図 5.24 時間帯 BにおけるDRYの 500hPaの上昇流と降水域。シェードで上昇流、コ

ンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、紫が 50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 29日 00、01、02JST。 
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図 5.25 時間帯 CにおけるDRYの 500hPaの上昇流と降水域。シェードで上昇流、コ

ンターで後 1時間積算降水量を表し、コンターは緑が 0mm、黄色が 30mm、紫が 50mm、

水色が 80mmである。ベクトルは 850hPaの水平風。時間は上から 29日 10、11、12JST。 
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5.7 中層の乾燥大気と豪雨 

本研究で行った中層の相対湿度を変更した感度実験により、中層の相対湿度の変化

は広領域における総降水量や局地的な降水強度に影響を及ぼすことがわかった。この節

ではモデルによる数値実験結果とその解析結果をまとめ、主に中層の乾燥大気と豪雨の

関係について考察する。 

感度実験の結果、中層を湿潤化した WET では領域平均降水量は CTRL とほとんど

変わらなかったが、領域最大降水量は減尐する傾向にあった。また、中層を乾燥化した

DRYでは領域平均降水量は CTRLと比べ減尐したが、領域最大降水量は CTRLと同等

もしくは CTRL より大きな値を取った。これより、中層が湿潤化すると局地的に強い

降水は減尐するが広い領域で降水が起こり、逆に中層が乾燥化すると、降水がある領域

に集中し、そこで強い降水が起こるということが考えられる。 

この結果を踏まえ、可降水量、下層風（900hPa）の収束・発散、500hPa の鉛直流

を CTRL、WET、DRYで比較した。 

まず、可降水量の領域平均と領域最大可降水量をそれぞれ比較した結果、DRYでは

中層の相対湿度が CTRLに比べ約 60%低いため、領域平均値が 8.7mm尐ないにも関わ

らず、領域最大値は CTRL と同等の値を取ることがわかった。また、ある時間帯の強

降水域周辺の可降水量分布を見ると、CTRL や WET は可降水量が 60mm といった大

きな値を示す領域が強降水域の周りに広がって分布していたのに対し、DRY では強降

水域の周りに集中していることがわかった。これより、DRY では強い降水をもたらす

降水帯は組織化しない小さなスケールであると考えられる。 

そして、DRYが CTRLやWETと最も違う点は上昇流の強さである。これは中層の

乾燥化により対流不安定が強化されたためと考えられる。 

上昇流が強いと、同等の可降水量であるならば降水強度が強くなるはずである。よ

って、DRY の局地的に強い降水は可降水量の集中と強い上昇流によってもたらされる

と考えられる。 

下層風の収束・発散についても比較を行った結果、WET、DRYともに領域最大下層

風収束の強さに関しては CTRLと大きな差はなかったが、領域最大下層風発散は、DRY

が CTRL より大きな値を取ることがあった。実際にある時間帯の強降水域周辺の

900hPa の収束・発散をみると、DRY では降水域の周辺で強い収束とセットで強い発

散がみられた。この強い下層での発散が周囲の空気と衝突してガストフロントを作り、

そこでできる新たな上昇流によって降水セルが世代交代してく様子は本研究の解析で

は確認できなかったが、1時間に 100mmを超える降水域の周辺で確認できることから、

強い下層風の収束と発散が一つのシステムを作って、降水を強化していると示唆される。 

以上まとめると中層の乾燥化は、上昇流の強化により組織化しない局地的な強い降

水をもたらし、また下層の発散強化によって降水を強化すると示唆される。 
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第 6章 
 

結言 

 

 

6.1 各章のまとめ 

本論文は、以下の章より構成されている。 

第 1章では、研究背景や研究目的について述べた。 

第 2章では、本研究で扱った 1999年 6月の福岡豪雨の概要について述べた。 

第 3章では、領域気象モデルWRF(Weather Research and Forecast)による、1999

年福岡豪雨の再現実験結果について述べた。はじめにモデルの概要や使用データについ

て述べ、その後で再現実験結果やその結果の評価と中層の相対湿度に関する感度実験の

検討について述べた。 

第 4 章では、中層の相対湿度を変更した感度実験について述べた。福岡豪雨の再現

実験結果をコントロールラン（CTRL）とし、中層の湿潤化（WET）と乾燥化（DRY）

によって得られた結果を主に降水量について CTRLと比較した。 

第 5章では、感度実験によって得られた結果について、CTRL、WET、DRYの結果

を可降水量、下層風の収束・発散、上昇流について解析し、最後にその解析結果をまと

め、中層の乾燥空気が豪雨に及ぼす影響について考察した。 

最後に第 6章において、本研究の結論と今後の展望について述べた。 

 

 

6.2 結論と今後の課題 

本研究で得られた結論を以下に示す。 

 

 中層の相対湿度の変化によって、降水域の広がりや局地的な降水強度が変化する。 

 中層の湿潤化によって、降水域は広がり局地的な降水は弱まる。 

 中層の乾燥化は上昇流を強化して、組織化しない降水域を作り局地的に強い降水を

もたらす。 

 中層の乾燥化は下層風の発散を強化し、強い下層風の収束とセットで 1つの降水シ

ステムを作り、それが降水を強化すると示唆される。 
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本研究における中層の相対湿度を変更した感度実験は、極端に湿潤化または乾燥化

した場合のみであった。また、相対湿度を変更する領域や変更する層についても他のパ

ターンは考えられる。これらを 1つ 1つ実験し、中層の乾燥空気と豪雨の関係について

さらに詳細な感度実験設定が今後必要であると考えられる。 

また、解像度や計算時間、ネスティングを含めた計算方法などのモデル設定も再検

討の余地はある。これらを見直し、豪雨発生時における中層の乾燥空気についてさらな

る研究が望まれる。 
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