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１．降雪モード

1999/2000冬季
2001/2002冬季
2002/2003冬季
2003/2004冬季
（観測中）

降雪モードの決め方
１．Zeの高度1.6km（1.5km)のCAPPI（水平断面）の動画を作る。
２．動画による降雪分布パターンの時間変化を見て降雪モードを決める。
　◆観測されている範囲全体の傾向で判断する。
　◆細かい遷移期は除き、特徴的な形状が継続した期間を１事例とする。

参考文献

中井専人・岩波越・三隅良平・
朴相郡・清水増治郎・小林俊
市, 2003: 新潟県中部の雪雲
モード別降水分布.  防災科学
技術研究所研究報告, No.64, 
9-17.
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Lモード Tモード Sモード

Vモード DモードMモード

風向に平行 風向に斜交 べったりと広がる

反時計回転 山の斜面で動かない 海岸付近で動かない

標高（ｍ）
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２．降雪モードの出現特性と
降雪分布の特徴
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参考文献　　新潟県企画調整部, 2000: 新潟県降積雪及び気温観測調査報告
　　　　　　　　　　平成11年度(1999年11月～2000年4月).  CD-ROM.　
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Lモード Tモード

48% 15%
Sモード

22%

Vモード

9%
Dモード

1%
Mモード

6%

風向に平行 風向に斜交 べったりと広がる

反時計回転 山の斜面で動かない 海岸付近で動かない

標高（ｍ）雪雲の構造 時間の長さ% 

Lモード WNW　　
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Tモード WNW　　

TIモード　WNW　　
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Vモード　W→NW　　　

強化されたエコーの風下にピークが現れる。Ｉモード（エコー強化モード）

停滞したエコーの風下にピークがある。Ｄモード（不連続線モード）

山岳北側斜面で多くなる。Ｖモード（渦モード）

山岳風上斜面に集中する。Ｍモード（山岳斜面モード）

全体に広がるが、平野部で多くなる傾向がある。Ｓモード（面状モード）

内陸で多い。Ｔモード（斜交モード）

ラインの上陸したところで多い。また内陸で増加
する傾向がある。

Ｌモード（平行モード）

降雪モード毎の地上降雪分布の特徴　
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総観場

4日12時～6日23時
収束帯（ＪＰＣＺ）

気象庁ＲＳＭ

高知大学気象情報頁

降雪モード

降雪モードによる降雪の差異１：　地上降雪降雪の特性
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降雪強度
（レーダー反射強度因子）

標高(ｍ)

観測結果 V(渦)モード S(面状)モード

T(斜行)モード L(平行)モード

B 

D 

C 

E 

11.4mm 
2.1mm/h

9.8mm 
2.0mm/h

7.8mm 
0.5mm/h

6.8mm 
0.3mm/h

ER：増幅率
CC：相関係数
全体での相関係数 ０．５４

Z-R
Fujiyoshi et al.
(1990)
Ze=554R^0.88

降雪モードによる降雪の差異３：　鉛直変化

地上降水量

上
空
降
水
量

地上に近づくほど
降水が強くなる。

上空と地上で
強度があまり
変わらない。

降雪の特性
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　■JPCZ帯状雲の西－東の内部構造がV、S、T、その東の筋雲がLに対応した。

　■Vモード：渦、強い降雪、高いエコー頂、極めて高い数濃度
　　　ＪＰＣＺの中で最も激しい対流。
　　　水平シアー、不安定ともに最大の環境場を反映していると思われる。

　■L，Ｔモード（共通）：霰、低いエコー頂、内陸で多い降雪、小さい降水増幅率
　　　Tモードはスナップショットで見ても内陸ほどエコーが強くなるがLモードは
　　　そう見えない。

　■降水増幅率は　V　＞　S　＞　T　＞　L　であった。
　　　もとの構造＋地形性凝結＋Ｚ－Ｒの変化　→分けなければならない。

２００３年１月４－６日の帯状雲（ＪＰＣＺ）の南下と筋雲に伴う

降雪の特徴

　　　　　　　　　　　メソγスケールの“降雪モード”が実体として存在する
　　　　　　　　　　ことはわかった。

今後知りたいこと
　　●降雪モードを決める（選択する）条件は何か？
　　　　　　←→総観場との関係
　　●降雪モード毎の雪雲の構造と発達・維持過程
　　●熱的・力学的な陸地の影響
　　●降水増幅率の差異（V,S,Mで大，T,Lで小）は何を意味するか？
そのためにやりたいこと
　　観測・解析
　　モデリング
　　Ｒｅｖｉｅｗ

謝辞　共同研究者：　岩波　越，三隅良平，朴相郡，清水増治郎，小林俊市，
　　　　石坂雅昭，岩本勉之，佐藤篤司，丸山敏介
　　　　GMS画像は高知大学気象情報頁のものを使用しました。
　　　　X-POLデータの解析にはdraftを使用しました。

まとめ



12

EOP

降雪モードによる降雪の差異２：　降雪粒子

Ｔモード 5日20-21時
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Vモード 4日22-23時

直径 Diameter 　(mm) 
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Vモードでは霰と雲粒付き雪片，Tモードでは霰のみが降り，
数濃度はVモードの方が１桁以上高かった。

降雪の特性
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雲解像モデルを用いた筋状雲の
数値シミュレーション

坪木和久
（名古屋大学　地球水循環研究センター）

ワークショップ『降雪に関するレーダと数値モデルによる研究(第2回)』

2004年3月8～9日
防災科学技術研究所
長岡雪氷防災研究所

CONTENTS
1. 雲解像モデルCReSSの概要

2. 地球シミュレータへの最適化

3. 地球シミュレータにおけるモデルの性能

4. Dry model によるシアー流の実験

5. 筋状雲の実験

6. Labrador Sea の筋状雲の実験

7. おわりに
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雲解像領域気象モデル

Cloud Resolving Storm Simulator　
“CReSS”

　雲スケールからストームスケールの現象のシ
ミュレーションを地球シミュレーターなどの大規
模並列計算機で行うことを目的とした雲解像領
域気象モデル。

　大規模並列計算機に最適な純国産の雲解像
領域モデルを開発することを目標として、1998
年よりCReSSの開発を行なってきた。

CReSS の目標とするものは

u雲に比べて非常に大規模な領域
　　　　　　　　　　　( ～ 1000 km ×1000 km)

u非常に高い解像度（水平解像度1 km ～ 10 m）

u詳細な雲物理過程

u大規模並列計算機（地球シミュレーターなど）に
最適化

　積乱雲とその組織化したメソスケールのストーム
の数値実験、および実際の激しい気象現象の予報
実験を行うこと。
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CReSSの特性
u方程式系は非静力学・圧縮系（直交座標系における

近似のない系）。
u座標系は地形に沿う３次元または２次元のもの。
u鉛直にはローレンツ格子、水平にはアラカワＣ格子。

u従属変数:
} ３次元の速度成分
} 気圧偏差
} 温位偏差
} 乱流運動エネルギー
} 水蒸気および雲・降水物質の混合比
} 雪・あられ・雲氷の数濃度

CReSSの格子における物理量の配置
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u空間の離散化には有限差分法。

u時間積分はモード分割積分法：音波には短いタイム
ステップ、それ以外の項には長いタイムステップ。
長いタイムステップにはアセリンの時間フィルターを
併用した　leap-frog 法。短いタイムステップには、　

} 水平に陽解法、鉛直に陰解法

} 水平・鉛直ともに陽解法

u重力波に関わる項も鉛直に陰解法が可能。

u移流は４次のスキーム。

u乱流はスマゴリンスキーの１次または乱流運動エネ
ルギーを用いた1.5次。　　　　　　　　　

u2次または4次の数値粘性。　　　　　　　　　　　　　　　
　　　　　　　　　　　　　　　　　　

モード分割時間積分法

小さい時間ステップは音波に関する項、大きい時
間ステップはそれ以外の項についての時間積分
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u雲物理はバルクの冷たい雨のパラメタリゼーション。

u混合比についての従属変数:

}水蒸気

}雲水

}雨

}雲氷

}雪

}あられ

u数濃度についての従属変数:

}雲氷

}雪

}あられ

モデルにおける雲・降水物理学過程の概念図
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u初期条件：
} 高層観測または理論的関数から水平一様に与える。これ

は数値実験のときに主に用いる。
} 3次元の不均一データの内挿。これは主に予報実験のとき

に用いる。

u側面境界条件:
} 固定壁、周期境界、傾きゼロ
} 放射
} 時間変化する外部データによる境界

u下面境界として地表面過程（地温・地表面フラックス）
を導入。　　　
u広い領域の計算が可能なように、地図投影（ポーラー

ステレオ図法、ランベルト図法、メルカトール図法）を
導入。　　　　　　　　　　　　　

並列計算における計算領域の分割とPE間の通信



7

CReSSの地球シミュレーターへの最適化

uCReSS Ver.2 では、F90への全面的な書き
直しを行なった。
uI方向についてはベクトル長を長く取ること
で、ベクトル化率を高くする。
uJ方向についてはMPIを用いたノード間並
列を行なう。その効率化を図った。
uK方向については、OpenMPを用いたノー
ド内並列を行なう。
uその他

CReSS Ver.2 のESにおける性能テスト

CReSSの性能試験を地球シミュレーターの128ノード(1024CPU) 
と64ノード(512CPU) を用いて性能テストを行なった。

Øベクトル化率：９９．４％

Ø並列化率：９９．９８５％　（申請
可能ノード数は約800ノード＞640ノード）

Ø申請ノード：128ノード

Ø並列化効率：86.5％

Øピーク性能比率：約30％
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CReSS Ver.2 のES小規模ノードにおける並列化率
並列化率とベクトル化率の測定を、小規模のノードを用いて行なった。

Øベクトル化率：99．3％

Ø各CPU数間で計算した並列化率：

0.99982------------------------------48 CPU

0.999400.99897--------------------32 CPU

0.999670.999571.00069----------24 CPU

0.999840.999851.000681.0006716 CPU

64 CPU48 CPU32 CPU24 CPU

寒気流中の筋状雲の数値実験
Ø冬季の高緯度では、寒気流が海上に流れ出したと
き、しばしば筋状雲が形成される。

Øこれはシアー流中のロール状対流と理解されている
一方で、下流にあたる日本海沿岸ではセル状対流で
構成されていることが観測されている。

Ø大気下面から加熱されて徐々に対流が発達すると
き、基本場であるシアーそのものも変化する。その中
でどのような対流雲が形成されるのか。

Øこのような筋状雲がどのように形成されるのか、上
流から下流にかけて雲はどのように変質するのか、ま
たその中でどのように降水が形成されるのかを数値
実験により調べる。
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Observational  Background
Kuettner (1959, 1967): Interval of cloud band is 2-3 
times of the mixing layer.

Miura (1982): Relation between height and interval 
of cloud bands.

Satoh (1994): Doppler radar observation of 
transversal mode.

Yoshimoto et al. (2000): Doppler radar observation 
of longitudinal mode.

Renfrew and Moore (1999): Roll convection over the 
Labrador Sea.

Theoretical Background
Jeffreys (1928): The longitudinal roll convection 
in unstable shear flow.

Asai (1970a): Convection in unstable stratified 
plane Couette flow.

Asai (1970b): Convection in unstable stratified 
plane parallel flow.

Asai (1972): Convection in unstable stratified 
shear flow turning direction.
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Modeling studies

Ikawa et al. (1991): Microphysics of 
convective snow clouds over the sea.

Sykes et al. (1990): cloud street in 2-
dimension.

Dry model experiments
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Free convections in unstable stratified 
shear flows

Domain: 3-dim 1103 ×259 ×63 
H: 500m, 500m, V: 200m

Initial condition: unstably stratified horizontally 
uniform

Vertical shear: uni-directional linear shear and 
constant speed with turning direction

Surface process: not included
Moist process: not included

Profiles of basic field
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Vertical velocity at a height of 1.5 km

Profiles of basic field
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Vertical velocity  at a height of 1.5 km

Simulation of snow cloud bands
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寒気流中の筋状雲の数値実験の設定

} 計算領域 水平: 457km × 153km × 鉛直: 11km
} 水平格子サイズ 　300 m
} 鉛直格子サイズ 　50 ～ 150m
} 格子数　　　　　 　水平: 1527 × 515 × 鉛直: 73
} 積分時間　　　　　　20 時間

} 時間間隔　　 　large: 1sec, small: 0.25sec
} 雲・降水の物理 　冷たい雨のバルク法

} 初期条件　 カナダ東岸の高層観測、初期擾乱なし

} 境界条件 　　　　　放射境界条件

} 地表面条件　　　　海氷を存在確率で格子点に配置

} 計算ノード数　　　　32ノード　(256 CPU)
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数値実験で下面境界条件として用いた海氷の分布（全体と拡大図）



16

初期値から18時間目の流れに平行な鉛直断面（y＝73km）
鉛直流

速度のx成分

速度のｙ成分

温位

X (km)

初期値から18時間目の水平断面
鉛直流（Z=1km)

あられ(Z=1km )

雲水(Z=1km)

氷(Z=1.3km)

X (km)
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氷(Z=0.7km)

雲水(Z=0.5km)

あられ(Z=0.5km )

鉛直流（Z=0.5km)
初期値から18時間目の水平断面 （x＝100～160kmの拡大）

X (km)

氷(Z=1.1km)

雲水(Z=0.9km)

あられ(Z=0.9km )

鉛直流（Z=0.9km)
初期値から18時間目の水平断面 （x＝160～220kmの拡大）

X (km)
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氷(Z=1.3km)

雲水(Z=1km)

あられ(Z=1km )

鉛直流（Z=1km)
初期値から18時間目の水平断面 （x＝240～300kmの拡大）

X (km)

氷(Z=1.3km)

雲水(Z=1km)

あられ(Z=1km )

鉛直流（Z=1km)
初期値から18時間目の水平断面 （x＝390～450kmの拡大）

X (km)
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氷

雲水

あられ

鉛直流

初期値から18時間目の流れに垂直な鉛直断面（x＝140km）

y (km)
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氷

雲水

あられ

鉛直流
初期値から18時間目の流れに垂直な鉛直断面（x＝240km）

y (km)
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氷

雲水

あられ

鉛直流
初期値から18時間目の流れに垂直な鉛直断面（x＝340km）

y (km)
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寒気流中の筋状雲の数値実験のまとめ
Ø数値実験において氷野から海上に寒気が吹き出す
とき、混合層が発達し、筋状雲が形成された。

Ø筋状雲は海氷の密度が小さくなるあたりから始まり、
上流部ではロール状対流、中流部ではセル状対流が
列を成したもの、さらに下流に行くとランダムなセル状
対流となった。

Øまた、上流からの距離とともに、個々のバンドが太く
なり、本数が減少するのがみられた。

Ø混合層の発達とともに運動量の輸送により、鉛直シ
アーが弱まり、セル状対流の部分では、ほとんどシアー
が無くなった。

Ø降水はセル状となるにつれてあられが増加した。
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Simulation of cloud bands in 
Labrador Sea on 8 February 1997

Experimental design of  prediction experiment
－ Labrador Sea Case on 8 February 1997 －
} domain 　250 km × 120 km × 12 km
} horizontal grid size 　500 m
} vertical grid size 　200 m
} grid numbers 　503 × 243 × 63
} integration time 　6 hours
} time increment 　large: 2s, small: 0.5s
} topography sea
} surface process 　included
} sea surface temp. 　constant at 3 C
} microphysics 　the bulk cold rain type
} initial condition 　NCEP analysis
} boundary condition 　NCRP analysis
} platform 　NEC SX6 : 4 CPUs
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おわりに

Ø高緯度で寒気吹き出し時に見られる筋状雲につ
いて、雲解像モデルを用いて数値シミュレーション
を行なった。

Ø地球シミュレータを用いて大規模シミュレーション
を行なうことで、個々の対流を解像してかつ筋状雲
全体をシミュレーションした。

Ø数値実験では、上流でロール状対流、下流にいく
につれてセル状対流に変化する様子が示された。

Øロール状対流は不安定成層のシアー流中に発生
する対流に似ていた。

Ø中流は対流セルが並ぶように筋状雲が形成され、
下流はランダムにセルが配置された。
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Thank you !!



新潟地域におけるNHM 降雪実験

長岡雪氷防災研究所
岩本勉之

– Typeset by FoilTEX – 1



新潟地域における降雪分布予測に関する研究

• 何を知りたいか（知る必要があるか）
– どのような雲がやってくるか
∗ 構造（L、T、V など） → レーダー
∗ 降水の特徴（雪、あられ） → 地上観測

– どのような環境でどういう雲がやってくるか
∗ 風や温度、SST との関係
∗ JPCZ との関係 → レーダー、衛星画像

– 降雪雲の種類による降雪分布の違い
– どこに降るか → 地上観測、レーダー
– なぜそこに降るか

手始めに、

2003年1月5日00JST 前後に観測された Vモード降雪雲に関して数値実験を行なった

– Typeset by FoilTEX – 2



実験について

• 2003年1月5日00Zから45時間積分
境界値時間変化なし

• 2重ネスティング
RSM
↓
NHM（分解能10km）
↓
NHM（2km）

• 積雲パラメタリゼーション
（Kain-Fritch）

• 1時間毎に出力

– Typeset by FoilTEX – 3



地上降水量（雨＋雪＋霰）
45時間積算値

アメダス地上降水量

海岸付近、および山の北側斜面で降水が多い

– Typeset by FoilTEX – 4



混合比（雨＋雪＋あられ）高度1.5km

平均 分散

– Typeset by FoilTEX – 5



混合比（雨＋雪＋あられ）、渦度

– Typeset by FoilTEX – 6



– Typeset by FoilTEX – 7



– Typeset by FoilTEX – 8



まとめ

2003年1月上旬に観測されたVモードの事例に関して
• NHMで再現することができた

– 山の北側斜面での降水
– 渦状の降水セル

• 波状の渦列を形成
波長は10km（海上）～20km（陸上）

• 海上ではあられが卓越、陸上では雪片
今後の課題

• 渦の構造／成因

• 時間発展

• 降水分布と地形との関係

• 他の降雪モード

• モデルに“くせ”のようなものはないか

– Typeset by FoilTEX – 9
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短時間大雪の
面的監視・予測技術の開発

新潟地方気象台　高田伸一

ワークショップ「降雪とレーダと数値モデルによる研究」
2004.3.8　長岡雪氷防災研にて

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

（降雪）予報について

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

予測をシステム化することが重要予測をシステム化することが重要

数値予報モデル、この後紹介する大雪監視予測システム、…

人間（予報官）による修正人間（予報官）による修正

・気象現象に関する知見（研究者による調査結果が非常に有効）

・経験は今でも重要

しかし、災害を起こすような特異現象では当たらないことも多い
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降雪量予報によるポイント

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

予報官はどのような点を注目しているのか？
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気温(℃)

雪水比

雪水比＝降雪量(cm)/降水量(mm)で，降水1mmに対する降雪量
を示す．雪水比1とは，降水量が10mmの場合に新雪が10cm積
もるということ．同じ量の水が降ってきても雪の量は気温によっ
て大きく異なる．気温の予測が非常に重要(1～2℃の誤差） ．

気温に注目気温に注目
－－気温と雪水比の関係気温と雪水比の関係－－

長岡

降雪量（積雪深計）

降水量（雨量計）

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　
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気温と降水頻度気温と降水頻度
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雪か雨の微妙な気温での降水が多い→降雪量予報の難しさ
昔は12月が難しかったが、最近では真冬も

長岡

どの気温で降水が多いかを示した図（1998年1月～2002年3月）

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

寒気の強さに注目寒気の強さに注目
－－500500hPahPa高度で大雪ポテンシャル－高度で大雪ポテンシャル－

500hPaの高度（5km以下の平均気温）が降雪量と一番相関が高

く、この値により大雪のポテンシャルを考える。

より上空の気温が低い

500hPa高度（5km以下の平均気温に対応）

湯
沢
の
６
時
間
降
雪
量

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

Z50と降雪量（湯沢）

y = -37.247x + 207.4

R2 = 0.2175
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風向に注目風向に注目
－下層の風向で降りやすい所が変化（地形の影響）－下層の風向で降りやすい所が変化（地形の影響）－－

N NNW NW

WNW W WSW

紫→青→緑→黄黄→赤につれて、より降水となりやすい場所を示している

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　
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風速に注目風速に注目

風が強いと吹き払いなどで平野部で雪は積もりにくい。
山や太平洋側で多くなる。

長岡

6時間平均で
4m/s以上は
長岡では強い

長
岡
市
の
6
時
間
降
雪
量

6時間平均風速

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　
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JPCZJPCZに注目に注目

2003年1月5日午前0時の気象衛星画像

JPCZ

寒気吹き出しが強い程JPCZが発達。さらにJPCZは降水の集中をもたらす
ため，JPCZの動向は北陸の降雪予報の重要なポイント。JPCZの予測は数
値予報モデルでかなり当たるようになったが、数10kmの誤差は出る。

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

下層風の収束に注目
－－特に陸風と季節風の収束－－

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

季節風がやや弱まった時に南風と収束し、海岸・平野部に大雪を
もたらす（交通機関に大きな影響）。

2004/1/27　8時 2004/1/27　9時

メソスケールモ
デル(10Km)

解析雨量
(2.5km)

ある程度当たるようになってきたが、異なっている所も多い
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明け方に注目明け方に注目
－大雪の降りやすい時間帯－－大雪の降りやすい時間帯－
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長岡 高田 十日町 小出

3-9時

9-15時

15-21時

21-3時

6時間降雪量が20cmを超えた回数（1998年1月～2003年3月）

平野部では3-9時の明け方に大雪となることが多い

（陸風との収束が起こりやすい、気温低いためと思われる）

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

短時間大雪の短時間大雪の
面的監視・予測技術の開発面的監視・予測技術の開発

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　
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短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

解析降雪量
5km間隔で3時間降雪量実況を解析（36時間前～現在）

概要

予測降雪量
5km間隔で今後の3時間降雪量を予測（現在～36時間後）

大雪監視予測システム（可視化）。

・任意時間における3,6,12,24時間降雪量を面的に示すこ
とが可能（種々の雪害対策に使える）
・マンマシンにより予測を変えうることもできる

＋ 時間的に結合

（１）積雪深から求める降
雪量（沈降を考慮）
・地点降雪量
・精度高い

（２）「解析雨量」×「雪水比」
から求める降雪量
・面的降雪量
・精度低い

解析降雪量
5km格子,3時間ごとに求める

2つから作成
最適内挿法による解析
（２）を第一推定値として、（１）を内挿

解析降雪量（解析降雪量（55km,3km,3時間間隔の実況）時間間隔の実況）

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　
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（１）積雪深計による降雪量

高田測候所での2001年1月中旬の大雪
前日にまとまった降雪があった場合に，現在の降雪量推定法（1時
間積雪差の合計）は少なくなる。14日9時の前24時間降雪量は
27cmも少ない.
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観測

今回開発

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

→これを克服するために沈降量を考慮した推定を開発した

0-0.7℃での雪水比(基準値)

0.7-1.5℃では全域0.2 (基準値)

この他、湿度・上空気温・圧密・（風）も考慮し、精度が高
い雪水比を設定した。

（２）解析雨量×雪水比　ー雪水比の設定ー

0℃以下での雪水比(基準値)

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

風に流される効果の導入､気温解析の精度向上、卓越粒子の確定
が課題（中井さんの降雪モードによる分類など）
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解析降雪量の例　解析降雪量の例　2001.1.132001.1.13日日99時－時－1414日日99時時

気象庁のデータのみから降
雪量の実況を推定した図

解析降雪量 部外降雪量観測

各機関から入手した降
雪量観測

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

解析降雪量　2001年1月13日9時～14日9時

14日06-09時

13日09-12時 13日12-15時 13日15-18時 13日18-21時

13日21-24時 14日00-03時 14日03-06時

3時間降雪量の経過。短時間の大雪を監視できる

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　
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解析降雪量の例　 2002.12.11日9時－12日9時

解析降雪量 部外降雪量観測

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

解析降雪量の精度検証解析降雪量の精度検証
ー県雪情報システム観測値との比較ーー県雪情報システム観測値との比較ー

長岡
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短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

雨雪判別の失敗積雪深計が近くにあ
るため、精度高い
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降雪量予測降雪量予測(5(5kmkm､､33時間間隔）時間間隔）

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

（１）統計的手法による予測
降雪量観測と数値予報モデルの出力値を統計的に関
連付けて予測する

（２）数値予報モデルの降水量を直接利用
数値予報モデルの降水量予測×雪水比による予測

（２）は降水量予測の誤差に雪水比の変換誤差が加わるため、一般的
には（１）より精度が落ちる。ただし、数値予報モデルがJPCZや収
束による大雪を予測できた場合は、 （２）の精度が高くなる。

２つの方法を用いている

統計的手法による降雪量予測統計的手法による降雪量予測

101101地点の地点の66時間降雪量地点予測時間降雪量地点予測

55kmkm格子予測値を作成格子予測値を作成
（地点予測が無い格子は周り（地点予測が無い格子は周り33地点から内挿）地点から内挿）

55kmkm格子・格子・33時間時間

間隔の雨雪判別間隔の雨雪判別

日々の数値予報GPVを用いて予測

雨雪判別，降水有無判別，雨雪判別，降水有無判別，33時間降雪量へ配分時間降雪量へ配分

101101地点の６時間降雪量データの作成地点の６時間降雪量データの作成

「6時間降雪量⇔ 数値予報GPV」の重回帰式を作成

数値予報GPV（格子点予測値）と降雪量の因果関係を調べておく

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　
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降雪量予測の例１降雪量予測の例１
1999年1月7日9時～8日9時。上越山沿い大雪警報

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

統計手法 観測

3時間降雪量の8回分

数値モデル×雪水比

降雪量予測の例２降雪量予測の例２
2001年1月13日9時～14日9時。上越海岸平野大雪警報

統計手法 観測

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

数値モデル×雪水比
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降雪量予測の精度降雪量予測の精度
20032003年年11月月44日～日～55日日

長岡市で50cmの雪.予測は約40cm

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

統計手法 観測

数値モデル×雪水比

統計的手法による降雪量予報統計的手法による降雪量予報

5km格子，3時間降

雪量予測

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　
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24時間降雪量（湯沢）
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湯沢における予測精度　湯沢における予測精度　
ーー66時間及び時間及び2424時間降雪量予測精度の比較時間降雪量予測精度の比較ーー

6時間降雪量（湯沢）
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6時間降雪量の方が時間的ずれによる誤差が生じるため、難しい。

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

大雪監視予測システム（分布図）大雪監視予測システム（分布図）
解析降雪量と予測降雪量を結合解析降雪量と予測降雪量を結合

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

解析

予測
（NHM予測降
水量×雪水比)

予測を統計的手法
や降水短時間予報
（6時間先）等か
ら選択できる。気
温も変えれる。



15

短時間大雪の面的監視・予測技術の開発　　　　　　　Niigata　Local Meteorological Observatory, JMA.　

警報基準
上越市高田
における解析
と予測降雪量

注意報、警報
基準に達する
地点があると
警告が出る

大雪監視予測システム（地点時系列）大雪監視予測システム（地点時系列）
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寒気進入に伴い新潟県海岸付近で
発達したバンド状降雪雲の構造

岩波 越*（防災科研），川原靖広（富山大・理）
中井専人・真木雅之・三隅良平・朴 相郡（防災科研）
川村隆一（富山大），楠 研一 ・田中恵信（気象研）

WMO-01観測グループ

はじめに
• 目 的

寒気進入時の降雪雲の形成・発達過程と
環境場の変化の関係

• 解析事例
2001年1月14日18:00~1月15日06:00

• 解析区域
新潟県上越地方海岸付近

• 使用データ
–防災科研ドップラーレーダーデータ（青海・上越）
–冬季日本海メソ対流系観測2001（WMO-01）観測資料
–アメダス10分値データ（気象庁月報）
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観測域

冬季日本海

メソ対流系観測2001
(WMO-01)
（吉崎ほか，2001）

◆ ドップラーレ－ダー

● アメダス観測点

△ 高層観測点

Dual-Doppler
解析範囲

解析範囲

上越レーダー
観測範囲

青海レーダー
観測範囲
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青海西地域

(富山湾~青海)

青海北地域
(青海~上越)

上越地域

(上越~柏崎)

西高東低の冬季典型的気圧配置 日本海に‐42℃の強い寒気が進入

2001年1月14日21時
地上 500 hPa

高

低

天気図
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東部北陸レーダー画像

2001年1月14日18:00－15日09:00

解析地域における降雪系の時間変化

　領域区分 青海西地域 青海北地域 上越地域
 日時 (富山湾～青海) (青海～上越) (上越～柏崎)

   14日

18:30

21:30

22:00

23:30 帯状エコー4
 15日  00:30 帯状エコー4　→　渦状エコー1 渦状エコー2 ・ 帯状エコー5 渦状エコー3

03:00

レンジ外へ(04:30) レンジ外へ(05:30) レンジ外へ(06:00)
06:00

 帯状エコー3 と T-modeエコーの合流

<南進開始>

筋状エコー<東南東進>

帯状エコー3衰弱開始

<北進から北東進>

帯状エコー3形成

<北進開始>

降雪エコーの特徴　　　<>は降雪系の移動方向

T-modeエコー<東南東進>

帯状エコー1･2

<東南東進>

以降：帯状エコー→ Bと省略 移動方向：2,500mの風向
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約200km規
模の渦擾乱

西部北陸レーダー画像

2001/01/15:0000JST

東部北陸レーダー画像

2001/01/15;0000JST
擾乱に伴う
南西風

海岸付近に降雪雲

季節風

山岳域の冷気塊の
流出

南寄りの風（北陸レーダー画像）
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ドップラーレーダー画像

高度1.5km 水平断面図

(14日21:30，23:00)
L-3A

21:30 

L-3C

L-3A
L-3D

L-3B

23:00 

４本の線状エコーから構成

互いに合流し組織化

線状エコーを考える上でセ
ルの形成過程を解析

線状エコー→ L で表示

色：反射強度

X-Y座標は青海基準

帯状エコー３（B-3）の形状変化

B-3で発達したセル（降雪雲）の形成過程

過程１ 既存セル間（3A） 過程３ 既存セルの北側（3B）

過程４ 進入してきた降雪雲（3D）過程２ 線状エコーの東側（3A）
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構成線状エコー 収束要因　(季節風以外) 対流形成要因

過程1 L-3A 既存セル外出流，陸風 鉛直シアと陸風による渦度形成

過程2 L-3B 陸風 季節風乗り上げ(下層)，種まき効果(上層)

過程3 L-3A 既存セル外出流 ロール状対流と下層収束の複合効果

過程4 L-3D L-3B外出流 季節風乗り上げ(下層)，降雪雲進入

B-3におけるセル形成過程

形成時刻 形成走向 最大発達時の長さ

L-3A 1/14 21:06 - 22 :48 EW → WNW - ESE 約40km

L-3B 1/14 21:48 - 1/15 00 :00 EW → NE - SW 約45km

L-3C 1/14 21:18 - 1/15 00 :18 ENE - WSW 約50km

L-3D 1/14 22:36 - 1/15 00 :30 NE - SW 約30km

B-3における線状エコーの特徴

下層収束要因 ほぼ同様かつ南寄りの風 対流形成要因 過程間相違

B-3で形成された各構造の特徴

形成要因の関係（今までの研究における南寄りの風）

季節風の弱化

西風の強化

北アルプス山岳
地形効果
（山岳効果）

（新潟地方気象台1996；
吉原ほか,2002）

環境場の

現象

局地スケール

現象

海陸温度差

内陸からの陸風

（山岳域の冷気塊流出）

(Ishihara et al. 1989)

強い西風季節風

南寄りの風
要因

季節風

南寄りの風
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形成要因の関係（今回の結果から）

季節風の弱化

西風の強化

北アルプス山岳
地形効果
（西風剥離）

環境場の

現象 JPCZ・メソ擾乱

局地スケール

現象

海陸温度差

内陸からの陸風

（山岳域の冷気塊流出）

強い西風季節風

南寄りの風
要因

影響要素追加

より局地的

季節風

南寄りの風

GMS赤外画像
14日18時，21時，15日00時

JPCZ東進，上空で南西風進入（村上2001）

渦状擾乱の発達

（加藤ほか，2001；大東2003）

日本海収束帯（JPCZ）
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アメダス

Wind Speed  2001/1/14-15

0

1

2

3

4
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0 5 10 15 20 25 30 35 40

Wind Speed (m/s)

 Wind Direction 2001/01/14-15

0

1

2

3

4

5

6

180 225 270 315 360

Wind Direc t ion  (deg)

H
e
ig
h
t 
(k
m
)

2001/1/14 18:00JST in JOETSU

2001/1/14 21:00JST in JOETSU

2001/1/15 00:00JST in JOETSU

2001/1/14 21:00JST in WAJIMA

(S) (N)(W)

高層観測(上越・輪島)

上越:15日00時,高度3kmまで南西風 → 南寄りの風の影響

輪島:14日21時,高度2.5km以上南西風 → JPCZ東進と一致

上越：14日18時から風速減

→ 環境場の影響弱化
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南風領域の拡大(21:30)

（22時以降は追跡不可）

21:30より南風

23:00以降上空も南風

最下層での南風の弱化

VAD解析（水平風）
14日21時から15日01時まで

高度2.5km以下

領域設定

青海

上越

Y=20~25km
Y=15~20km
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南北風時間断面図

Y=20~25km

Y=15~20km

高度2.4km

X=5kmより西では南風領域

→ JPCZ東進の影響の限界

23時を過ぎると全体として南風
が吹くようになる

→ 渦状擾乱の影響

（西からの環境場の影響）

Y=15~20kmのみ21時30分
から南風の存在

南北風時間断面図
高度0.6kmY=20~25km

Y=15~20km

21:30より海岸付近で南風

23:00より全体的に南風．ただし海
岸付近と西側の領域に二分

→ 山岳効果による西南西風

00時30分北風変化開始

色 : 南北風

等値線：反射強度
（dBZ）

高度0.9km

強い南風は高度0.6km以下に限定

→ 内陸からの陸風の影響
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成熟期14日23時

山岳
効果

季
節
風

メ
ソ
擾
乱

陸
風

高度0.6km

季節風と南寄りの風に
よる大規模な収束場

→ バンド状降雪雲
成熟期

L-3A

L-3C

L-3D
L-3B

2km以上

結 果
• バンド状降雪雲の発達過程･･･

– メソβスケール（水平規模約50km）の４つのライン状対流系
から構成

– それぞれが異なる発達，互いに組織化
• バンド状降雪雲の形成過程･･･

– 季節風と南寄りの風との下層収束が最大要因
– 南寄りの風の成因は短時間に急激に変化
→ セルの形成過程に違い

• 上層南風の要因･･･
– 日本海収束帯(JPCZ)の東進

• 下層南風の要因･･･
– 環境場の変化 → 日本海渦状擾乱，山岳効果

– 局地スケール → 内陸からの陸風
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結 論

• バンド状降雪雲の発達過程において、ライン状
降雪雲・降雪セルに多様な形成過程が認めら
れた。さらに、その要因は周辺大気環境場の
風系（特に南寄りの風）の急激な変化であった。

• これは、これまで指摘されていたモデルに対し、
環境場の違いを考慮した更なる考察を要する
ことを示唆。

• 降雪系の形成に寄与した南風の成因について
数値実験などを利用した力学的・熱力学的ア
プローチが必要。
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トランスバース型降雪バンドの形成過程に

関する観測的研究

清水健作・坪木和久

名古屋大学　

地球水循環研究センター

ワークショップ『降雪に関するレーダと数値モデルによる研究(第2回)』

2004年3月8～9日
防災科学技術研究所
長岡雪氷防災研究所

　Ｔモードの雲
　　（Ｔｒａｎｓｖｅｒｓｅ‐ｍｏｄｅ）

1.はじめに

冬季日本海上で寒気吹き出し
時には多くの筋状雲が発生

2000年12月26日12：30 LSTのGMS可視画像

　ＪＰＣＺ上の帯状雲
（ＪＰＣＺ：日本海寒帯気団収束帯）

　Ｌモードの雲
　　（Ｌｏｎｇｉｔｕｄｉｎａｌ‐ｍｏｄｅ）

雲列の走向

雲列の走向 ：ほぼ平行

：ほぼ直交

北
西
風
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Ｔモードの雲

内田（１９７９、１９８２）

　　　Ｔモードの雲が発生時に日本海
　　　沿岸で広範囲にわたり大雪

Ｔモードの雲の内部構造は？

Ｔモードの雲の走向

主風向とほぼ直交した走向
走向

2000年12月26日12：30 LSTのGMS可視画像

八木 （１９８５）

　　　Ａｓａｉ（１９７２）の線形論で示唆　
　　　するシアーベクトルの方向

下
層

風

上層風

シアーベクトル

Ａｓａｉ（１９７２）の線形論

Ｔモードの雲の内部構造
Ｈｏｚｕｍｉ　ａｎｄ　Ｍａｇｏｎｏ（１９８４）
メソ気象調査グループ（１９８８）　　　　
村上（２００１）

航空機、気象観測船による帯状雲
と併せた観測的研究



3

村上（２００１）より

Ｔモードの雲

ＪＰＣＺ

Ｔモードの雲はＪＰＣＺ上の帯状雲から吹き流される層状雲

過去の研究の問題点
航空機、気象観測船による観測　→　時間変化を含まないデータ
ＪＰＣＺから吹き流される層状雲　→　実際にはたくさんの降雪

Ｔモードの雲の内部構造
Ｈｏｚｕｍｉ　ａｎｄ　Ｍａｇｏｎｏ（１９８４）
メソ気象調査グループ（１９８８）　　　　
村上（２００１）

航空機、気象観測船による帯状雲
と併せた観測的研究

２．本研究の目的

走向が衛星画像で観測できるＴモードの雲と一致する

レーダーエコーを解析し、それらレーダーエコーの

時間変化も含めた形成過程を明らかにする

高度１２５０ｍのレーダーエコーの分布

（雨、雪、霰、雹などの降水粒子）

Ｔモードの雲と同じ走向

Ｔモードの雲とレーダーエコー
には対応関係がある

ほぼ同時刻のレーダーエコーとGMS可視画像
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３．観測概要・データ
２０００～２００１年、２００２年～２００３
年の冬季に「冬季日本海メソ対流系
観測」

・冬季に発生する降水降雪を伴う気
　象現象のメカニズム解明

名古屋大学は２台のＸ‐ｂａｎｄドップ
ラーレーダーを持ち込み観測

名古屋大学 Ｘ‐ｂａｎｄドップラーレーダー

北陸電力 Ｃ‐ｂａｎｄ２重 偏波ドップラー
レーダー

・２０００年１２月２６日００：００～１０：００　ＬＳＴ

・２００１年０１月１４日０５：００～１９：００　ＬＳＴ

輪島の高層気象データ

２０００年１２月２６日０９：００　ＬＳＴ

４．Ｔモードの雲域のエコー

レーダーエコーには長
さが１００ｋｍ以上のも
のが存在

「Ｔモード降雪バンド」

ＢａｎｄＡ

２０００年１２月２６日の
Ｔモードの雲域には
数本のＴモード降雪
バンドを観測

　　　　　　　　↓

最も長い期間観測された
ＢａｎｄＢに注目

ＢａｎｄＣ

ＢａｎｄＢ

高度１２５０ｍにおける北陸電力及び名古屋大学ドッ
プラーレーダーのレーダエコーを合成した図
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ＢａｎｄＣ

ＢａｎｄＢ

Ｔモード降雪バンドの構造

・レーダーエコーは対流性エコー

・数個の対流セルがバンド状に並んで
　構成される長さ数１０ｋｍほどのバン
　ドがつながって形成

Ｔモード降雪バンドエレメント
以下、ＴＢＥ　（Ｔｒａｎｓｖｅｒｓｅ‐ｍｏｄｅ

　Ｂａｎｄ　Ｅｌｅｍｅｎｔ）

Band Bの06:42 LSTから時間を逆に進めた変化

０

１０

２０

（ｋｍ）

（ｋｍ）２０ ４０ ６０ ８０ １００ １２０

ＴＢＥの時間変化

２０００年１２月２６日、２００１年　
０１月１４日に発生したＴＢＥの　
分類（２２事例）
解析手法

・既に形成された数１０ｋｍほどの長さ
　のＴＢＥを時間をさかのぼって追跡

・シアーベクトルに対して

　南西側をＵｐｓｈｅａｒ、　　　　　　　　

　北東側をＤｏｗｎｓｈｅａｒ

Ｄｏｗｎｓｈｅａｒ側

Ｕｐｓｈｅａｒ側

５事例

３事例

４事例

１０事例
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０８：３０

０８：１５

０８：００

０７：４５

０７：３０

Ｕｐｓｈｅａｒ側に伸びる

ＴＢＥの時間変化

０　　　５　　 １０　　１５　 ２０　　２５　　３０　　３５（ｋｍ）

０３：３０

０３：１５

０３：００

０２：４５

０２：３０

Ｄｏｗｎｓｈｅａｒ側に伸びる

１３：４５

１４：４５

１４：３０

１４：１５

１４：００

両側に伸びる

ＴＢＥには
伸びるメカニズム

Ｕｐｓｈｅａｒ側

Ｄｏｗｎｓｈｅａｒ側

Ｕｐｓｈｅａｒ側に伸びるＴＢＥ

０　　 ５　　１０　 １５　 ２０　　２５　 ３０ 　３５（ｋｍ）

Ａ Ａ´

5

10

5

10

5

10
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（ａ）エコー強度　
（ｂ）ＴＢＥと平行な水平風（陰影）、鉛直風（コンター）
（ｃ）ＴＢＥと平行な風の収束・発散

Ａ Ａ´

３

２

１

高度２０００ｍのと収束・発散量（陰影）、レーダーエコー（コンター）
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温度

露点温度

乾燥断熱線

湿潤断熱線 ・エコー域の縁で下降流

・上昇流域で水平運動量

　が鉛直方向に輸送

・高度２０００ｍの収束域

　はＴＢＥと平行な風に

　よって形成される

・高度３ｋｍ以下は湿潤
　で、３ｋｍ以上に安定層

Ｕｐｓｈｅａｒ側では

安定層

Ｕｐｓｈｅａｒ側に伸びるＴＢＥの考えられるメカニズム
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Ｄｏｗｎｓｈｅａｒ側に伸びるＴＢＥ

Ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌ　Ｄｉｓｔａｎｃｅ　（ｋｍ）

高度１０００ｍのＴＢＥと平行な水平風の分布

Ｂ Ｂ́
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03:12 LST

03:18 LST

02:54 LST

03:06 LST

03:00 LST

高度１０００ｍのＴＢＥと直交な水平風の収束・発散量

Ｂ Ｂ́

Ｂ Ｂ́

Ｈｏｒｉｚｏｎｔａｌ　Ｄｉｓｔａｎｃｅ　（ｋｍ）

H
ei

gh
t 

(k
m

)

０３：００　ＬＳＴにおけるＢ－Ｂ́ 鉛直断面

ＴＢＥと直交方向の収束・発散

ＴＢＥと平行な水平風　

ＴＢＥと平行方向の収束・発散

・まばらなエコー域
　が帯状に変化
・ＴＢＥと平行な水
　平風と、ＴＢＥに
　直交する水平風
　の収束・発散量
　がエコー域の変
　化と一致
・風速がＵｐｓｈｅａｒ
　側に向かい速く
　なる領域では、　
　上層発散、下層
　のＴＢＥと直交方
　向の収束が形成

Ｄｏｗｎｓｈｅａｒ側では

３

２

１

３

２

１

３

２

１

５　 １０ 　１５ 　２０ 　２５ 　３０
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Ｄｏｗｎｓｈｅａｒ側に伸びるＴＢＥの考えられるメカニズム

５．まとめ

２０００年１２月２６日と２００１年０１月１４日のＴモードの雲域に存
在するレーダーエコーを解析した

・レーダーエコーは対流性であり、長さが１００ｋｍを超えるよう
　な「Ｔモード降雪バンド」が存在する

・Ｔモード降雪バンドの発達プロセスは数個のセルが線状に並
　んだ数１０ｋｍほどのバンドが複数個並んだ「ＴＢＥ」が時間と
　共につながることで形成される

・ＴＢＥの発達プロセスはシアーベクトルに対しＵｐｓｈｅａｒ側に　
　伸びるＴＢＥとＤｏｗｎｓｈｅａｒ側に伸びるＴＢＥと両側に伸びる
　ＴＢＥが存在する

・ＴＢＥの伸びるメカニズムはＵｐｓｈｅａｒ側には新しいセルを作　
　るメカニズムが存在し、Ｄｏｗｎｓｈｅａｒ側には対流が発達しや
　すい場を作るメカニズムが存在すると考察した
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