
第 3章 湿潤過程

3.1 現業メソ数値予報モデルの湿潤過程の改良1

3.1.1 メソ数値予報モデルの湿潤過程
湿潤過程は、大気中のさまざまな水物質の生成、成
長、相変化とこれに伴う潜熱の解放と吸収による大気
の加熱と冷却、積雲対流による熱や水物質の鉛直輸送
と降水の生成を扱う。これらの過程をモデル化するこ
とにより、数値予報モデルの基礎方程式系における非
断熱項 (第 2.2.2項の (2.2.3)式における Q と (2.2.4)
式における Qn) への寄与や降水の落下による密度変化
の項 (第 2.2.2項の (2.2.1)式と (2.2.2)式における prc)
を評価する。現業数値予報モデルにおいてとくに重視
される降水予測の精度を向上させるためには、これら
の現象を適切に表現して各項の評価の精度を高くする
ことが必要である。
メソ数値予報モデル (MSM) の湿潤過程は、雲物理
過程とメソスケールモデル向けの対流パラメタリゼー
ションである Kain-Fritsch スキームを併用している。
本節では、MSM に組み込んだ雲物理過程と対流パラ
メタリゼーションの概略をまとめ、今後の課題を紹介
する。

3.1.2 雲物理過程
気象庁非静力学モデル (JMA-NHM)は、雲解像モデ
ルとして気象研究所予報研究部で開発された非静水圧
モデル (Ikawa and Saito 1991)を発展させたものであ
り、雲物理過程として氷相を含む高度なバルク法パラ
メタリゼーションが組み込まれている。このスキーム
は、Lin et al. (1983)が開発した雲水、雲氷、雨、雪、
あられの混合比2 を予報する 1 モーメントバルク法パ
ラメタリゼーションを基礎に、Cotton et al. (1986)に
よる氷晶の生成や衝突併合の過程の改良が加えられ、
Murakami (1990)による氷物質の数濃度を混合比とは
独立に予報するスキームが追加されている (2モーメン
トバルク法パラメタリゼーション)。さらに Ikawa and
Saito (1991)以降には、氷物質だけでなく雲水と雨の
数濃度を予報するスキーム (第 3.2節) が組み込まれ、
ひょうの混合比と数濃度を予報変数に追加するスキー
ムの開発 (第 3.3節) が進められている。
また、JMA-NHM の雲物理過程には、落下速度の大
きな雨やあられの落下を計算するときに CFL 条件を
満たしつつ時間積分の間隔を長くして計算時間を短く
するために、ボックスラグランジアンスキーム (Kato

1 成田 正巳
2 本来は、乾燥空気の密度に対する水物質の密度の比を混合
比、湿潤空気の密度に対する水物質の密度の比を比湿と定義
するが、数値モデルの分野では比湿のことを混合比と呼ぶこ
とがある (村上 1999)。ここでは、比湿の意味で混合比とい
う用語を使う。英語でも同様で、specific humidity の意味で
mixing ratio を使うことがある。

1995)や解析解スキーム (第 3.4.2項) が導入されてい
る。一方、落下速度が小さな雪の落下を計算するとき
にはオイラースキームを用いており、従来は考慮して
いなかった雲氷の落下もオイラースキームで計算する
ように変更された (第 3.4節)。
気象庁では、水平格子間隔 5 km の JMA-NHM を

MSM として現業運用している。計算時間に厳しい制
約のある MSMでは、JMA-NHMの複雑な雲物理過程
をそのまま取り入れることは困難である (室井 2000)。
そこで、降水予測の精度を過度に悪化させない範囲で
JMA-NHM のスキームを簡略化し、寄与の小さい素過
程を省略してある (山田 2003)。おもな変更内容は、つ
ぎのとおりである。
� 雲水、雲氷、雨、雪、あられの混合比だけを予報
し、数濃度の時間変化を計算する素過程を省略し
て予報しないようにした (1 モーメントバルク法
パラメタリゼーション)。

� 雲氷の昇華成長、雲氷が過冷却の雲水を捕捉する
ライミング、雲氷どうしの衝突併合により雲氷が
成長して雪に変換される過程を簡略化し3、雲氷の
混合比があらかじめ定めた閾値を超えた分だけを
雪に変換する Lin et al. (1983)のスキームによっ
てパラメタライズするようにした。

� 雲氷のライミングによるあられへの変換の過程の
一部を省略した。

� 雪やあられがライミングにより成長するときに氷
晶を生成する過程 (二次氷晶の生成の過程) を省
略した。

この変更の結果、雪とあられの成長がやや遅くなる
が、地上の降水への影響は小さい。とくに、水平格子
間隔 5 km の MSM で対流パラメタリゼーションを併
用する場合は、数濃度を予報しないことによって弱い
降水域がわずかに狭くなるが、多くの事例について変
更の前後で地上の降水量に目立った違いは見られない。
ただし、雲氷の数濃度を独立した予報変数とせず、雲
氷のライミングと衝突併合の素過程を省略した影響で、
とくに予報時間が長くなると上層に雲氷が過剰に蓄積
されることがわかっている。雲氷の過剰な蓄積は、雲
の構造に注目したり、雲物理過程で計算した物理量を
放射過程で利用したりするときに問題となる。この問
題を解決するため、格子スケールにおいて雲氷の落下
を考慮するように変更された (第 3.4節)。ただし、格
子内における雨、雪、あられと雲氷との衝突併合の過
程のパラメタリゼーションにおいて、雨、雪、あられ

3 例えば、雲氷どうしの衝突併合では、1 つのモデル格子内
における雲氷の混合比は変化せず、数濃度が減少する。数濃
度を独立に予報せず、混合比によって数濃度が決まる 1 モー
メントバルク法パラメタリゼーションでは、この過程を表現
することができない。
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の落下速度に対する相対的な雲氷の落下速度をゼロと
する近似は変更されていない。

3.1.3 対流パラメタリゼーション
一般に、静力学平衡を仮定しない力学過程と雲物理

過程だけを用いた高分解能モデルでは、積雲対流4 を格
子スケールの変数によって陽に表現することができる。
このモデルで対流が発生するときには、格子スケール
で飽和していなければならない。このため、自然界に
おける個々の対流のスケールと比べてモデルの格子の
スケールが粗い場合は、格子スケールで飽和するまで
に時間が掛かり、成層状態の安定化の効率が低く、対
流が発生したときには一度に過大な潜熱が解放される。
その結果、観測と比べて降水が生成されるタイミング
が遅れたり、位置がずれたり、過剰な降水が計算され
たりして、予測精度を悪化させてしまうことがある。
また、過大な潜熱の解放によって格子スケールの強い
対流が発生して上昇流が大きくなり、鉛直方向の CFL
条件を破って計算不安定となることがある。対流を格
子スケールで表現できるほど高分解能ではないモデル
においてこの問題を解決するためには、対流による熱
や水蒸気の鉛直輸送による成層状態の安定化の過程を
サブグリッドスケールの現象としてパラメタライズし、
これに伴う降水の生成を計算しなければならない。
サブグリッドスケールの対流を格子スケールの予報変

数によりモデル化してその効果を見積もるため、JMA-
NHM にはつぎの対流パラメタリゼーションが組み込
まれている (山田ほか 2003, 第 3.5節, 第 3.6節)。
� 湿潤対流調節
� Arakawa-Schubert スキーム
� Kain-Fritsch スキーム
� Grell スキーム
このうち、湿潤対流調節は対流性上昇流や対流性下

降流をモデル化しない簡略化したスキームであるため、
降水量の予測精度を向上させることが難しい。また、
Arakawa-Schubert スキームはモデル格子内にさまざ
まな雲頂高度をもつ積雲の集団を考えるため、高分解
能なメソスケールモデルで用いることは適切でないと
考えられる。一方、最近のメソスケールモデルの対流
パラメタリゼーションでは、モデル格子内に単一の積
雲を考え、雲頂と雲底だけでなくその間の高度でもエ
ントレインメントとデトレインメントを計算する高度
な積雲モデルを用いた Kain-Fritsch (KF) スキームが
広く使われている。本来、KFスキームは中緯度帯にお
けるメソ対流系のシミュレーションを目的として開発

4 対流パラメタリゼーションでは、条件付不安定な成層状態
における水蒸気の凝結を伴う湿潤対流、すなわち積雲対流の
ことを単に対流と呼ぶことが多い。以下では、対流という言
葉を積雲対流の意味で用いる。また、積雲パラメタリゼーショ
ンという言葉は対流パラメタリゼーションと同じ意味で用い
られ、積乱雲による効果も含まれる。さらに、パラメタライ
ズした積雲と対流雲とは同じ意味で用いられる。

されたが、Liu et al. (2001)は KFスキームを使って熱
帯における対流とその組織化を表現できることを示し
た5。このスキームを JMA-NHM に組み込んで、下層
の大気が湿潤な日本付近における降水予測の精度の改
善を重視した改良とパラメータの調整を続けている (第
3.5節)。さらに山田ほか (2003)以降には、Arakawa-
Schubert スキームにおける積雲の集団を単一の積雲に
置き換えることによって高分解能なメソスケールモデ
ル向けに簡略化した Grell スキームを組み込んだ。現
在の JMA-NHM の Grell スキームには、第 3.6節で
述べるように、降水予測の精度を向上させるための変
更を加えてある。
水平格子間隔が 10 km の JMA-NHM を MSM と
して現業運用することを目指して開発段階における実
験 (石田・成田 2003)を始めたときには、湿潤過程は
雲物理過程だけで対流パラメタリゼーションを併用し
ていなかった。この設定で実験を進めるうちに、格子
スケールの非常に強い対流が発生して鉛直方向の CFL
条件を破り、計算不安定になる事例があった (山田ほか
2003)。そこで、格子スケールの対流を抑制し、現業モ
デルとして安定に計算できるようにするため、MSMに
湿潤対流調節を導入し6、雲物理過程と併用することに
した。その後、降水予測の精度の改善を目指して、湿
潤対流調節よりも対流の扱いが精緻でメソスケールモ
デルに適した KFスキームを JMA-NHMに組み込み、
2004年 9月から現業運用を始めた水平格子間隔 10 km
の MSM で利用するようになった。

2006年 3月に水平格子間隔を 5 kmに変更したMSM
でも、対流パラメタリゼーションを用いないと格子ス
ケールの対流が卓越することがあり、モデルが計算す
る降水強度ごとの頻度を実況と比べると弱い降水が少
なく、強い降水が多かった。図 3.1.1 に、雲物理過程
だけを用いた場合と、雲物理過程と KF スキームを併
用した場合の水平格子間隔 5 km の MSM による降水
予測の例を示す。降水強度ごとの頻度を実況に近づけ
て予測精度を向上させるため、水平格子間隔が 5 km
の MSM でも引き続き KF スキームを併用することに
した。
なお、Grell スキームは KF スキームと同様にメソ
スケールモデルに適しており、KF スキームに比べて
積雲モデルが簡略化されているため計算時間を短くす
ることができる7。ただし、これまでの実験結果から、

5 カナダ気象局は全球モデルの対流パラメタリゼーションに
KF スキームを導入した (2006年 10月)。
6 このときまでに JMA-NHM に実装されていた対流パラメ
タリゼーションは、湿潤対流調節と Arakawa-Schubert ス
キームだけであった。
7 現在の JMA-NHM に実装されている Grell スキームは
コードを十分に最適化していないため、現業運用のために高
速化が進んだ KF スキーム (第 2.5.7項 (1)) よりも計算時間
が長く掛かる場合がある。今後、Grell スキームを利用する
機会が多くなればコードを見直す必要がある。
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図 3.1.1 雲物理過程だけを用いた場合 (左下) と雲物理過程と KF スキームを併用した場合 (右下) の水平格子間隔 5 km の
MSM による予想降水量 [mm/3h] と対応する時刻における解析雨量 (上)。初期時刻 2004年 7月 9日 12 UTC、予報時間 9
時間までの 3 時間降水量。

降水予測の精度は Grell スキームより KF スキームの
ほうが上回るため、現在の MSM では KF スキームを
採用している。

3.1.4 雲物理過程と対流パラメタリゼーションの
併用

水平格子間隔が 5 km の MSM では、格子スケー
ルの予報変数により個々の対流を表現することはでき
ないが、組織化した対流系をモデルで陽に表現するこ
とはできると考えられる。一方、KF スキームでは対
流性上昇流と対流性下降流、対流の周囲の補償下降流
をサブグリッドスケールの現象としてモデル化してい
る。このように高度な積雲モデルを用いた対流パラメ
タリゼーションを雲物理過程と併用する場合には、同
一の対流による気温や水蒸気の鉛直輸送の効果と降水
の生成を、格子スケールを対象とする力学過程および
雲物理過程とサブグリッドスケールを対象とする対流
パラメタリゼーションの両方で二重に計算してしまう
可能性がある。一般に、同じ現象による効果を異なる
スキームで二重に評価してしまうことをダブルカウン
トと呼ぶ。
格子スケールとサブグリッドスケールで対流の効果
をダブルカウントしてしまうことを完全に避けること
は難しい問題である。第 3.5節で述べる KF スキーム
と JMA-NHM の時間積分では、つぎの対処によって

ダブルカウントを軽減しようとしている。
� 時間積分の 1 ステップ内で、雲物理過程による気
温や混合比の時間変化を求めてから KF スキーム
による効果を計算する。

� KF スキームによる成層状態の安定化に要する時
間、つまりサブグリッドスケールの対流の発生か
ら消滅までのライフタイムを時間積分の 1 ステッ
プでは終わらせない (第 3.5.5項)。

� KF スキームによる対流が発生する条件の判定に
おいて、格子スケールで適切に表現できる対流が
発生しているカラムでは KF スキームの発動を抑
制する (第 3.5.2項)。

対流のライフタイムを時間積分の 1 ステップより長
くすることにより、短い時間では格子スケールとサブ
グリッドスケールの場が釣り合っていない状態を許容
することになる。これは、低分解能モデルで用いられ
る対流パラメタリゼーションにおいて、格子スケール
の場による成層状態の不安定化の割合とサブグリッド
スケールの対流による安定化の割合がほぼ釣り合うと
する準平衡の仮定とは対照的である8。以上の対処によ
り、MSM では気象条件によって格子スケールとサブ

8 第 3.6.3項 (1)で述べるように、気象庁の全球モデルに組
み込まれた Arakawa-Schubert スキームでは準平衡を仮定
していない。
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図 3.1.2 2007年の台風第 9号が東日本に接近したときの水平格子間隔 5 km の MSM による予想降水量 [mm/3h] (右上) と、
雲物理過程および KF スキームによる降水量の寄与 (左下および右下)、対応する時刻における解析雨量 (左上)。初期時刻
2007年 9月 6日 03 UTC、予報時間 12 時間までの 3 時間降水量。

グリッドスケールの対流をある程度は分離することが
できている。
具体例として、2007年の台風第 9号が東日本に接近

したときの MSM による予想降水量と、雲物理過程お
よび KF スキームそれぞれによる寄与を図 3.1.2に示
す。この事例では、台風の中心に近い領域の活発な対
流雲による降水はおもに雲物理過程によって計算され
ており、台風から遠く離れた南海上の層状雲からの降
水や東北南部から関東地方にかけての海岸付近で地形
により強化された降水はおもに KF スキームによって
計算されていることがわかる。
多くの事例について、総観場による外部強制力が強

い場合の降水は雲物理過程によって計算される割合が
高く、局地的な熱的不安定による降水は KF スキーム
によって計算される割合が高くなるように KF スキー
ムのパラメータを調整してある。このように、降水が
生成されるときの気象条件によって雲物理過程と KF
スキームの寄与に違いがあるため、MSM ではダブル
カウントの問題をある程度は軽減できている。

3.1.5 今後の課題
(1) 雲物理過程
現在の MSM の雲物理過程を高度化するためには、

JMA-NHMに実装されているもののこれまでは省略し
ていた高度な雲物理過程の素過程の導入と、雲氷をは
じめとして雪やあられの数濃度の予報変数への追加、
さらには雲水と雨の数濃度の予報変数への追加 (第 3.2
節) による素過程の精緻化が考えられる。ただし、山
田 (2003)が述べているように MSM の水平格子間隔
5 km は雲を解像できる格子間隔より粗いため、モデ
ルが表現する雲水や雲氷の混合比は現実より小さくな
る傾向があり、降水粒子は現実の降水粒子と比べて密
度と粒径が小さい。さらに、対流パラメタリゼーショ
ンを併用しているので、水蒸気から降水を生成するま
での過程の一部は雲物理過程における雲水や雲氷の状
態を経由しない。このため、雲物理過程で計算される
物理量をそのまま放射過程で利用すると、中下層雲の
分布が実況よりも狭く、地表面における下向き短波放
射フラックスが大幅に過大評価されてしまう問題があ
る (第 5.3.2項)。
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水平格子間隔 5 km の MSM において雲物理過程を
どれだけ高度化すべきかは、対流パラメタリゼーショ
ンやほかの物理過程への影響と予測精度への効果、さ
らに計算時間との兼ね合いに注意しながら、引き続き
検討しなければならない。
(2) 対流パラメタリゼーション
雲物理過程と比べて、MSM の対流パラメタリゼー
ションに採用している KF スキームには改善すべき問
題が多く残っており、しかも予測精度への影響が大き
い (第 3.5節)。
一般に、メソスケールモデルにおける対流パラメタ
リゼーションには、格子スケールで陽に扱う現象とサブ
グリッドスケールでパラメタライズする現象のスケー
ルに明確な境界を設定することができないという根本
的な問題がある (Arakawa and Chen 1987)。このため、
Cotton and Anthes (1989)はモデルの水平格子間隔が
100 km 以上でないと対流パラメタリゼーションの数
学的な定式化が不明瞭になると述べている。第 3.1.4項
で述べたように、MSM では気象条件によって格子ス
ケールとサブグリッドスケールの対流をある程度は分
離してダブルカウントの問題を軽減しているが、依然
として曖昧さは残っている。この問題の解決を目指し
て、格子スケールの雲物理過程とサブグリッドスケー
ルの対流パラメタリゼーションを統一的に扱うGerard
(2007)のスキームや、対流性上昇流と対流性下降流は
パラメタライズするがこれよりスケールが大きな補償
下降流は力学過程によって陽に扱うKuell et al. (2007)
のスキームなどが開発されている。このような取り組
みを参考にしながら、既存のスキームの改良や新しい
スキームの導入を含めて、今後も開発を続ける必要が
ある。
(3) 側面境界値の影響

2007年 11月に、MSM の側面境界値は領域モデル
(RSM) の予報値から高解像度全球モデル (GSM) の予
報値に変更された (第 2.1.1項)。大河原 (2007)による
と、GSM には季節によらず 925 hPa 面に低温バイア
スと湿潤バイアスがあり、夏季の 850 hPa 面から 400
hPa 面にかけて乾燥バイアスがある。これらのバイア
スは、MSM による予測だけでなく、初期値を作成す
るメソ解析にも側面境界値として影響を与える。とく
に、下層の湿潤バイアスによって対流パラメタリゼー
ションが水蒸気の鉛直輸送を過大に見積もり、降水を
過剰に計算してしまうことがある。統計的に検証した
ところ、MSM の側面境界値を RSM から GSM の予
報値に変更すると強い降水を予測する頻度が観測より
も過剰になることがわかっている (古市 2007)。個々の
事例を調べると、雲物理過程よりも KF スキームによ
る降水が卓越する場合に過剰な降水が顕著に見られる
(成田 2007)。
一方、物理過程の開発では側面境界値は真の気象状
態であると想定してスキームを設計しているため、数

値予報モデルのいずれかの過程によって側面境界値の
バイアスの影響を軽減することは容易ではない9。モデ
ルを改良して側面境界値のバイアスを小さくするとと
もに、この問題が解消されるまでは第 3.5節で述べる
KF スキームの改良とパラメータの調整を進め、側面
境界値の扱いの見直しを含めて、引き続き予測精度の
改善を目指して開発を進めなければならない。
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3.2 2モーメント雲物理パラメタリゼーション1

3.2.1 概要
自然の雲を微視的に見ると、それを構成しているの
は大小様々な固体・液体の水粒子である。それら雲・
降水粒子の量的特性は、おおまかにはその粒径によっ
て支配されている。それゆえ、降水過程を念頭におい
て2 、雲・降水粒子の物理学的な性質を数学的に記述
しようとする場合、雲内のある有限体積内に存在する
雲・降水粒子を粒径別に並べ換え、サイズスペクトル
の形に置き換えるのが一般的である (図 3.2.1)。雲・降
水粒子の成長過程を数値解法を用いて解こうとする際
には、さらにこれを、粒子の総体として記述、あるい
は、有限の粒径解像度で層別化された個別のクラス群
として記述する。前者はバルク法と呼ばれ、領域予報
モデルの物理過程用コンポーネントとして広く用いら
れている。一方、後者はビン法と呼ばれ、膨大な計算
コストを必要とするため、研究目的で限定的に用いら
れている。いずれの場合も、さらに、粒径以外の粒子
特性 (例えば液相・固相など)によってクラス分けを行
う。JMA–NHMの場合、バルク法に基づいて記述され
た雲水・雨・雲氷・雪・あられ (・ひょう)の各クラス
をもっている (図 3.2.2, 表 3.2.1)。
バルク法の場合、雲・降水粒子の粒径分布を適当な
分布関数で近似し、その分布関数がもつパラメタをど
のように診断するかで精緻さのレベルが決まる。本節
で解説する 2モーメント雲物理パラメタリゼーション
スキームは、粒径分布を指数分布またはガンマ分布で
近似し、その形を決めるパラメタ (N0,λ)をふたつの予
報変数 (混合比・数濃度)を用いて診断、残りを定数と
するものである。これに対して、分布関数がもつパラ
メタひとつ (例えば λ)を診断し、残りを定数とする方
法は 1モーメントパラメタリゼーションと呼ばれる。
より複雑な (パラメタの数がより多い)分布関数を多数
の予報変数を用いて診断することで、より精緻な表現
が可能となる。最近では、ガンマ分布の 3つのパラメ
タ (N0,λ,α)を 3つの予報変数 (混合比・数濃度・反射
強度因子) を用いて診断する 3モーメントパラメタリ
ゼーションも提案されている。
モデルの雲物理過程の精緻化のためのもう 1つの方
向性として、粒子クラスの細分化が挙げられる。雲粒
から雨滴への成長をより良く再現するために、従来の
雲水・雨クラスの間に、その中間のクラス (霧粒など)
を設けたモデルもある。あるいは、氷晶を形状によっ
て細分化したり、落下速度の比較的大きな氷粒子 (あら

1 橋本 明弘 (気象研究所)
2 モデルの雲微物理過程と放射過程とのカップリングをバル
ク法の枠組みの中でうまく実現するためには、雲・降水粒子
の質的特性 (粒径分布・粒子形状・バルク密度等) を巧妙に
パラメタ化する必要があるだろう。この点は今後の課題であ
る。
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図 3.2.1 数値モデルにおける雲・降水粒子の記述法。

れ)を、さらにあられとひょうに細分化したものもあ
る。次節で述べる 4-ICE 雲微物理過程の導入は、これ
と同じ方向性のもとに行われている。実際上は、利用
可能な計算資源や再現すべき現象などに応じて、適切
な方向性およびレベルを選択すればよい。

NHM の従来の雲微物理過程 (雲水・雨 1モーメン
ト + 雲氷・雪・あられ 2モーメント)は、Ikawa and
Saito (1991),山田 (2003)に詳しく述べられている。本
節では、最近行われた雲水・雨クラスの 2モーメント
化について解説する。雲水・雨クラスの 2モーメント
スキームは Cohard et al. (2000) に基づいて開発・導
入された。これによって全水粒子クラス 2モーメント
のフル 2モーメントパラメタリゼーションの適用が可
能となった。

3.2.2 定式化
ここでは、雲水・雨 2モーメントスキームにおける

粒径分布の仮定、数学的基礎、および、それらを用い
た具体的な定式化を述べる。
(1) 粒径分布
雲水・雨クラスの粒径分布 nx を、4 パラメタ

(Nx,λx,νx,αx)のガンマ分布

nx(Dx) = Nx
αx

Γ(νx)
λαxνx

x Dαxνx−1
x exp [−(λxDx)αx ]

(x = c, r) (3.2.1)

で近似する。ここで、Nxは数濃度 (m−3)、Dxは粒子
直径 (m)、添字 x は雲水 cまたは雨 rを表す。4つの
パラメタの内、Nxは予報変数としてタイムステップ毎
に計算される。スロープパラメタ λx は 2つの予報変
数Qx(混合比)とNx(数濃度)からタイムステップ毎に
次式で診断する。

λx =

π

6
ρx

ρa

Nx

Qx

Γ
(
νx + 3

αx

)
Γ(νx)


1
3

(x = c, r) (3.2.2)

ここで、ρx は粒子の密度 (kg m−3)、ρa は空気の密
度 (kg m−3) である。残りの νx,αx は定数とする。
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図 3.2.2 雲・降水粒子の相互作用。図中の下向き太矢印は重力落下 (Pxprc)を表す。それ以外のプロセスと記号の意味は表 3.2.1,
表 3.3.4 に記載。破線とうす字は 4-ICEスキームで導入される過程。括弧の付いたプロセスは 4-ICEスキームでは考慮され
ないもの。
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表 3.2.1 微物理過程の各素過程を表す記号の意味。

記号 意味
Pccnd 凝結による雲水の生成率 (s−1)
Pccnr 雲水が雨に変換されることによる、雨の生成率 (s−1)
Pgaci あられに捕捉された雲氷による、あられの生成率 (s−1)
Pgacr あられに捕捉された雨による、あられの生成率 (s−1)
Pgacs あられに捕捉された雪による、あられの生成率 (s−1)
Pgacw あられが雲水を捕捉することによる、あられの生成率 (s−1)
Pgdep 拡散成長によるあられの生成率 (s−1)
Pgfzr 雨滴が凍結してあられに変換されることによる、あられの生成率 (s−1)
Pg.iacw 雲氷が雲水を捕捉することによってあられに変換されるとき、捕捉された雲水によるあられの

生成率 (s−1)
Pgmlt あられが融解することによる、雨の生成率 (s−1)
Pgprc あられの落下による、あられの生成率 (s−1)
Pg.racs 雨が雪を捕捉してあられに変換されるとき、雨に捕捉された雪によるあられの生成率 (s−1)
Piacr 雲氷に雨が捕捉されることによるあられの生成率 (s−1)
Picng 雲氷に雲水が捕捉されることによってあられが生成されるとき、雲氷があられに変換されるこ

とによるあられの生成率 (s−1)
Picns 雲氷が雪に変換することによる、雪の生成率 (s−1)
Pidep 拡散成長による雲氷の生成率 (s−1)
Pidsn 核形成による雲氷の生成率 (s−1)
Pifzc 雲水の均質凍結と不均質凍結による雲氷の生成率 (s−1)
Pi.iacw 雲氷に捕捉された雲水の一部分による、雲氷の生成率 (s−1)
Pimlt 雲氷の融解による雲水の生成率 (s−1)
Pispl 氷晶増殖過程による雲氷の生成率 (s−1)
Praci 雲氷と雨の衝突によるあられの生成率 (s−1)
Pracw 雨に捕捉された雲水による、雨の生成率 (s−1)
Prevp 雨の蒸発による雨の生成率 (s−1)
Psaci 雪に捕捉された雲氷による雪の生成率 (s−1)
Pscng 雪がライミングによってあられに変換されるとき、雪があられに変換されることによるあられ

の生成率 (s−1)
Psdep 雪の拡散成長による雪の生成率 (s−1)
Psmlt 雪の融解による雨の生成率 (s−1)
Ps.sacr 雨を捕捉した雪が雪の範疇にとどまる場合、捕捉された雨による雪の生成率 (s−1)
Ps.sacw 雲水を捕捉した雪が雪の範疇にとどまる場合、捕捉された雲水による雪の生成率 (s−1)
Pg.sacr 雪が雨を捕捉してあられに変換されるとき、雪に捕捉された雨によるあられの生成率 (s−1)
Pg.sacw 雪が雲水を捕捉してあられに変換されるとき、雪に捕捉された雲水によるあられの生成率 (s−1)
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表 3.2.2 雲・降水粒子クラスの予報変数・粒径分布・定数。

クラス 雲水 雨 雲氷 雪 あられ
予報変数 Qc (kg kg−1) Qr (kg kg−1) Qi (kg kg−1) Qs (kg kg−1) Qg (kg kg−1)

Nc (m−3) Nr (m−3) Ni (m−3) Ns (m−3) Ng (m−3)
粒径分布 ガンマ分布 ガンマ分布 単分散 指数分布 指数分布
定数 (νc, αc) = (1, 3) (νr, αr) = (2, 1)

表 3.2.3 雲水・雨クラスの 2モーメント化に伴って追加または変更された微物理生成項。*が新たに追加されたもの。
(dQ/dt)c (dN/dt)c (dQ/dt)r (dN/dt)r

雲粒生成 +Nnucl*
凝結/蒸発 (1) −Ncevp* −Prevp −Nrevp*
雲水から雨水への変換 −Pccnr

(2) +Pccnr
(2) +Nccnr*

雲粒の自己捕捉 −Nccol* (3)

雨滴による雲粒捕捉 −Pracw
(3) −Nracw* (3) +Pracw

(3)

雨滴の自己捕捉・分裂 −Nrcol* (3)

落下 −Prprc −Nrprc*
(1) 凝結/蒸発に伴う雲水混合比の変化率には従来どおり飽和調節を適用。
(2) Kessler の方法から Cohard et al. (2000) (Berry and Reinhardt (1974) に基づくパ
ラメタリゼーション) の方法へ変更。
(3) Long (1974) の捕捉・分裂係数を導入。

(νx, αx) = (1, 1)の時、(3.2.1)式は指数分布となる。
雲氷の粒径分布は単分散3 、雪・あられについては

指数分布

nx(Dx) = N0x exp(−λxDx) (x = s, g) (3.2.3)

で近似される4 。ここで、添字 xは雪 sまたはあられ
gを表す。(3.2.3)式中のインタセプトパラメタN0xと
スロープパラメタ λx は次式で診断する。

N0x = Nx

(
π

ρx

ρa

Nx

Qx

) 1
3

(x = s, g) (3.2.4)

λx =
(

π
ρx

ρa

Nx

Qx

) 1
3

(x = s, g) (3.2.5)

各クラスの予報変数・粒径分布・定数の関係を表 3.2.2
にまとめた。なお、次節の 4-ICE パラメタリゼーショ
ンでは全てのクラスにガンマ分布を適用し、統一的に
記述できるよう配慮している。

3

ni (Di) = lim
ε→0

δ(x − Di)

δ(x) =


1
ε

(|x − Di| < ε
2
)

0 ( ε
2

< |x − Di|)

4 降水強度等に対する粒径分布の依存性は粒子の種類によっ
て異なっているため、粒子クラス毎に異なる分布関数・パラ
メタを用いるのが一般的である。

(2) 積分公式
微物理生成項を導出する際に多用する公式を以下に
まとめる。
粒径の p次モーメント∫ ∞

0

Dp
xnx(Dx)dDx

=



Nx

λp
x

Γ(νx + p/αx)
Γ(νx)

(x = c, r) (3.2.6)

Nx

λp
x

Γ(1 + p)

(x = s, g) (3.2.7)

平均体積直径

Dx =
[

6
π

ρa

ρx

Qx

Nx

] 1
3

=



1
λx

Γ
(
νx + 3

αx

)
Γ(νx)


1
3

(x = c, r) (3.2.8)

(3!)
1
3

λx
(x = s, g) (3.2.9)
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直径標準偏差 (体積標準偏差相当)

σx

=



1
λx

Γ
(
νx + 6

αx

)
Γ(νx)

−

Γ
(
νx + 3

αx

)
Γ(νx)

2


1
6

(x = c, r) (3.2.10)

1
λx

[
6! − (3!)2

] 1
6

(x = s, g) (3.2.11)

(3) 微物理生成項
Cohard et al. (2000) に従い、微物理生成項の定式
化を行った。それまでの１モーメントスキームと比較
して、新たに加わった過程は、雲核活性化にともなう
雲粒数濃度の増加、雲粒の自己捕捉 (self-collection)に
よる数濃度減少、雨滴の雲粒捕捉による雲粒数濃度の
減少、雨滴の自己捕捉による数濃度減少及び分裂によ
る数濃度増加である。自己捕捉と分裂における捕捉係
数と分裂係数は Long (1974)の結果を用いた。雲水か
ら雨への自動変換 (auto-conversion)には、Berry and
Reinhardt (1974) に基づいて Cohard et al. (2000)が
定式化したものを用いた。さらに、雲核活性化による
雲粒生成数を適切に計算するために、上昇流速度を用
いた過飽和度診断スキームを組み込んだ。以上の変更
点を表 3.2.3にまとめた。
雲粒生成
雲核 (CCN: cloud condensation nuclei)の活性化数

NCCN を、過飽和度 S の関数

NCCN = CSk (3.2.12)

で表せると仮定する。ここで、C = 3×109(m−3), k =
0.63である。これを用いると、タイムステップ内に達
成される最大過飽和度が得られれば、その時活性化す
る雲核数すなわち雲粒生成数を決定できる。しかし、
NHMを含むメソスケールモデルの多くは、雲水生成
に飽和調節法5 を用いているため、モデル大気は常に
水飽和以下である。そのため最大過飽和度を別途診断
する必要がある。その方法として、まず、水飽和に達
し、かつ、上昇流の存在する格子を見つけ6 、次に、断
熱冷却と雲粒生成及び雲粒子の成長に伴う温度・湿度
変化を考慮してタイムステップ内での過飽和度の最大
値を求める手順をとった。この際、その格子に既に雲
が存在している場合と存在していない場合で最大過飽
5 ある格子点の水蒸気量がタイムステップの終点で過飽和に
なる場合に、その値の飽和水蒸気量からの差を、雲水の凝結
または蒸発によって調節する方法。過飽和の場合は飽和点ま
で水蒸気量を削減し、その分雲水を凝結させる。未飽和の場
合は雲水を蒸発させ、水蒸気量を補填する。雲水生成を簡便
に計算できる反面過飽和を許容しないため、雲核活性化数を
考慮する場合には適さない。
6 ここでは、飽和度を増加させる主要な因子として気塊の断
熱上昇 (断熱冷却)を仮定している。

和度を左右する因子が異なるため、場合分けを行った。
雲が存在していない場合には Twomey (1959)の方法
に従い、存在している場合は断熱冷却による飽和度の
増加率と雲粒子成長による飽和度の減少率が等しいと
仮定し、定常解を求めた。
i) 雲が存在しない場合

S =

[
(A1A3w(t))

3
2

2πρwA′
2 · kC · B

(
k
2 , 3

2

)] 1
k+2

(3.2.13)

ii) 雲が存在している場合

S =
1

2πρw
· Γ(νc)
Γ(νc + 1

αc
)
· λc

Nc(t)
· A1A3

A2
·w(t) (3.2.14)

ここで、w(t)は上昇流速度、ρwは水滴密度、Bはベー
タ関数、A1,A′

2(= A2/ρa),A3 は次式で表せる。

A1 = 100
(

εLv

cpT (t)
− 1

)
g

RdT (t)
(3.2.15)

A′
2 =

A2

ρa
= 100

(
p

εes
+

εL2
v

RdT 2(t)cp

)
1
ρa

= 100
(

RdT (t)
εes

+
εL2

v

pT (t)cp

)
(3.2.16)

A3 = 100ρw

[
RvT (t)
Dves

+
Lv

KaT (t)

(
Lv

KaT (t)
− 1

)]
(3.2.17)

Lv 潜熱 es 水面に対する飽和水蒸気圧

cp 等圧モル比熱 ε 水蒸気分子量/乾燥空気分子量

Rv 水蒸気気体定数 Rd 乾燥空気気体定数

p 気圧 Dv水蒸気の拡散係数

T 気温 Ka空気の熱伝導係数

g 重力加速度

NCCN から既に活性化済みの雲核数濃度 (Nc で近似)
を除いて、雲核活性化にともなう雲粒数濃度の変化率
Nnucl とする。

Nnucl =
NCCN − Nc

2∆t
(NCCN > Nc) (3.2.18)

∆tはタイムステップである。雲粒生成にともなう混合
比変化は、従来どおり、雲粒の凝結成長と併せて飽和
調節の中で行う。
図 3.2.3と図 3.2.4は、それぞれ、雲が存在しない場

合と存在する場合の、(3.2.13)式と (3.2.14)式の定式
化に基づいた最大過飽和度と雲核活性化数の上昇流速
度に対する変化である。いずれも上昇流速度が大きい
程最大過飽和度は高く、活性化する雲核の数も多くな
る。雲なしの条件下 (図 3.2.3)では、最大過飽和度が
もともと存在する雲核の数 (大陸性か海洋性か)に強く
依存することが分かる7。
7 このような依存性を表現するために、雲核数濃度まで予報
できるように開発を行う予定である。現在は、雲粒数濃度の
予報値が日本付近における代表値数 ×108m−3 になるよう
に、C = 3 × 109(m−3), k = 0.63としている。
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図 3.2.3 雲が存在しない場合の上昇流速度 (m s−1)と最大
過飽和度 (%)(上図)・雲核活性化数 (m−3)(下図)との関係。
大陸性 (CONTINENTAL) (C,k)=(2×109,0.40)と海洋性
(MARITIME) (C,k)=(1.25×108,0.33) のCCNスペクト
ルを仮定。
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図 3.2.4 図 3.2.3と同じ。ただし、雲が存在している場合。
上図では、大陸性と海洋性の曲線が一致している。これは、
(3.2.14)式においては大気の熱力学的因子のみによって過
飽和度が決まるためである。

雲粒蒸発
雲粒が蒸発する際の数濃度の変化率は、飽和調節に
ともなう混合比変化率

(
dQ
dt

)
adj
に比例すると仮定し、

次式を用いた。

Ncevp =
Nc

Qc

(
dQ

dt

)
adj

((
dQ

dt

)
adj

< 0

)
(3.2.19)

雲粒から雨滴への変換
雲粒同士の衝突併合による成長にともなう雲水クラ
スから雨クラスへの混合比の変換率 Pccnr は、Berry
and Reinhardt (1974)による衝突併合の数値実験 (ビ
ン法)の結果を用いたパラメタリゼーションをもとに
した Cohard et al. (2000)の定式化に従った。

Pccnr = max
(

1
ρa

L

τ
, 0

)
(3.2.20)

L = 2.7 × 10−2ρaQc(0.0625 × 1020σ3
cDc − 0.4)

τ =
3.7

ρaQc
(0.5 × 106σc − 7.5)−1

これに基づいて、雲水混合比を Pccnr 減少、雨混合比
を Pccnr 増加させる。
雲粒数濃度変化率Nccolについては、Long (1974)の
捕捉係数を用いて次のように与えた。

Nccol =
1
2

∫ ∞

0

∫ ∞

0

K2(D6
1 + D6

2)

nc(D1)nc(D2)dD1dD2

= K2N
2
c

1
λ6

c

Γ
(
νc + 6

αc

)
Γ(νc)

(3.2.21)

雨滴数濃度変化率については、雨滴の初期粒径をDr0 =
81.7µmと仮定し、Pccnr を用いて次のように与えた。

Nccnr =
ρaPccnr

mr0
=

ρaPccnr
π
6 ρwD3

r0

(3.2.22)

ここで、K2 = 2.59×1015m−3s−1である。これに基づ
き、雲水数濃度を Nccol 減少、雨滴の数濃度を Nccnr

増加させる。
雨滴による雲粒捕捉
雨滴による雲粒捕捉過程についても Long (1974)の
捕捉係数を用いて定式化を行った。この過程による混
合比変化率は、

Pracw =
∫ ∞

0

∫ ∞

0

K(DP
c + DP

r )
π

6
D3

c

ρw

ρ

nc(Dc)nr(Dr)dDrdDc,

=
π

6
ρw

ρa

KNcNr

λ3
c

 1
λP

c

Γ
(
νc + P+3

αc

)
Γ(νc)

+
1

λP
r

Γ
(
νc + 3

αc

)
Γ(νc)

Γ
(
νr + P

αr

)
Γ(νr)

 (3.2.23)
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と表せる。ここで、平均体積直径Dr > 100µmの場合
はK = K1 = 3.03 × 103s−1, P = 3、Dr ≤ 100µmの
場合はK = K2 = 2.59 × 1015m−3s−1, P = 6である。
これにもとづき、雲水混合比を Pracw 減少, 雨滴の混
合比を Pracw 増加させる。
数濃度については、

Nracw =
∫ ∞

0

∫ ∞

0

K(DP
c + DP

r )

nc(Dc)nr(Dr)dDrdDc

= KNcNr

 1
λP

c

Γ
(
νc + P

αc

)
Γ(νc)

+
1

λP
r

Γ
(
νr + P

αr

)
Γ(νr)

 (3.2.24)

とし、雲粒数濃度を Nracw 減少させる (雨滴の数濃度
は不変)。
雨滴同士の衝突併合/分裂
雨滴同士の衝突にともなう分裂過程は、便宜上、併
合率Ercolを雨滴の平均体積直径Drに応じて減少させ
ることで組み込んでいる (陽に扱わない)。つまり、分
裂しやすい大粒径になるほど併合率 Ercol が小さくな
るように、

Ercol =


1 (Dr < 600µm)
exp

[
−2.5 × 103

(
Dr − 6 × 10−4

)]
(600µm ≤ Dr < 2mm)

0 (Dr ≥ 2mm)

とした。これを用いて、雨滴同士の衝突併合/分裂によ
る雨滴数濃度変化率Nrcol を次式で表す。

Nrcol =
1
2

∫ ∞

0

∫ ∞

0

K1(D3
1 + D3

2)

nr(D1)nr(D2)ErcoldD1dD2

= K1N
2
r

1
λ3

r

Γ
(
νr + 3

αr

)
Γ(νr)

Ercol

(Dr > 100µm) (3.2.25)

Nrcol =
1
2

∫ ∞

0

∫ ∞

0

K2(D6
1 + D6

2)

nr(D1)nr(D2)dD1dD2

= K2N
2
r

1
λ6

r

Γ
(
νr + 6

αr

)
Γ(νr)

(Dr < 100µm)

(3.2.26)

これに基づき、雨滴の数濃度を Nrcol 減少させる (雨滴
の混合比は不変)。
雨滴の蒸発
雨滴の蒸発率は、通風係数

F (Dr) = 0.78 + 0.31S
1
3
c R

1
2
e (3.2.27)

を用いて (Re はレイノルズ数：Re = DrUdr(Dr)µ−1、
Udr は直径 Dr の雨滴落下速度 ((3.2.32)式)、µ は動
粘性係数、Sc はシュミット数)、以下のように表せる。∫ ∞

0

(
dmr

dt

)
dDr

=
(S − 1)

ρa
G

∫ ∞

0

2πDrF (Dr)nr(Dr)dDr,

(3.2.28)

ここで Sは過飽和度、mrは直径Drの雨滴の質量、G

は温度 T と気圧 pの関数

G(T, p) =
(

L2
v

KaRvT 2
+

1
ρaQvswDv

)−1

(3.2.29)

である。Qvsw は飽和水蒸気混合比。 (3.2.27) 式を
(3.2.28)式に代入して積分すると

Prevp =
2π(S − 1)

ρa
G(T, p)

Nr

λr

0.78
Γ

(
νr + 1

αr

)
Γ(νr)

+0.31S
1
3
c

(
ar

µ

) 1
2

(
ρ0

ρa

) 1
4 1

λ
br+1

2
r

Γ
(
νr + br+3

2α

)
Γ(νr)

]
(3.2.30)

である。ここで ar は雨滴落下速度 ((3.2.32)式)に関す
る定数である。数濃度については、混合比変化に比例
すると仮定し、

Nrevp = Prevp
Nr

Qr
(3.2.31)

としている。
雨滴の落下
直径Dr の雨滴の落下速度を

Udr(Dr) = arD
br
r

(
ρ0

ρa

) 1
2

(3.2.32)

ar = 842, br = 0.8, ρ0 = 1.28 kg m−3

で近似すると、質量荷重平均落下速度Urと幾何平均落
下速度 Unr は次式で表せる。

Ur =
ar

λbr
r

Γ(νr + br+3
αr

)

Γ(νr + 3
αr

)

(
ρ0

ρa

) 1
2

(3.2.33)

Unr =
ar

λbr
r

Γ(νr + br
αr

)
Γ(νr)

(
ρ0

ρa

) 1
2

(3.2.34)

これらを用いて、混合比の次元と数濃度の次元で異な
る落下速度を与えることで、雨滴の粒径 (落下速度)の
違いによる振り分け (sorting)効果を再現できるように
なっている。図 3.2.5をみると、(νr,αr)=(2,1)の場合、
混合比の次元 (比較的大きな雨滴を代表する)の落下速
度は、数濃度の次元 (比較的小さな雨滴を代表する)の
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図 3.2.5 2 モーメントスキームでの雨滴の落下速度。上図
は (ν, α) = (2, 1)、下図は (ν, α) = (1, 1) (指数分布)の
場合。実線は直径Dr の雨滴の落下速度 Udr(Dr)((3.2.32)
式)。破線は質量荷重平均落下速度 Ur((3.2.33)式)。点線
は幾何平均落下速度 Unr((3.2.34)式)。

約 2倍であることが分かる。落下による混合比と数濃
度の変化率は次式で表せる。

Prprc =
1
ρa

∂(ρaQrUr)
∂z

(3.2.35)

Nrprc =
∂(NrUnr)

∂z
(3.2.36)

(4) 平均粒径の制限について
一般的な 2モーメントスキームでは混合比と数濃度

が予報され、それらを用いて粒径分布を診断すること
で平均粒径が決まるが、混合比と数濃度を独立に予報
するゆえに、局所的には混合比と数濃度のバランスが
崩れ、平均粒径が極端に大きくなったり小さくなった
りする場合がある。これを回避するために、便宜上、粒
子の平均粒径に上限と下限を設定し、平均粒径がこれ
を超えた時は数濃度を調節して、常に上下限値の間の
値をとるようにしている。具体的には、雲粒・雨滴の
平均質量に対して表 3.2.4 のような上下限値を設定し、

表 3.2.4 雲粒と雨滴の下限質量 (mx,min) と上限質量
(mx,max)。括弧内は相当直径。

mx,min mx,max

雲粒 5.24 × 10−16 kg
( 1 µm)

6.54 × 10−11 kg
(50 µm)

雨滴 6.54 × 10−11 kg
(50 µm)

1.41 × 10−5 kg
( 3 mm )

次式を用いてNx を修正している。

Nx =


max

(
1

mx,max

Qx

ρa
, Nx

)
, (mx,max < mx)

min
(

1
mx,min

Qx

ρa
, Nx

)
, (mx < mx,min)

3.2.3 2モーメントスキームの特徴と課題
雲水から雨への変換

2モーメントスキームの特徴をつかむために、表 3.2.5
の設定で三陸沖下層雲の再現実験を行った。図 3.2.6は
1モーメントスキームおよび 2モーメントスキームを
用いた結果を比較したものである。この実験では、雲
水から雨への変換に、1モーメントスキーム・2モーメ
ントスキームともに Berry and Reinhardt (1974)に従
い、(3.2.20)式を用いた。図 3.2.6をみると、雲水分布
は 2つの場合でほとんど変わらず、雨の生成は 2モー
メントスキームを適用した場合に促進されている。雲
水から雨への変換に同じ (3.2.20)式を用いたにも関ら
ずこのような違いが生じたのは、2モーメントスキー
ムを適用したことで (混合比が同じでも、数濃度が大き
かったり小さかったりするため)、平均粒径のばらつき
が大きくなっためである。図 3.2.7は、実験結果から得
られた雲水の混合比・数濃度・平均粒径（平均体積直
径)の関係であるが、これをみると、1モーメントの場
合には平均粒径が 30 µm 未満であるのに対し、2モー
メントの場合は 30 µm 以上の値も存在しているのが
わかる8 。今後、観測データとの比較や格子間隔に対
する依存性についても調べる必要がある。

表 3.2.5 三陸沖下層雲の再現実験の設定
計算領域 三陸沖を中心とする 640 km × 640

km × 4.7 km
格子数 640 × 640 × 36
格子間隔 水平 1km、鉛直方向は最下層 50m–

最上層 225mの可変格子
時間間隔 5 秒
初期時刻 2001 年 8 月 1 日 15:00UTC
積分時間 12 時間
初期値・境界値 RSM
微物理過程 暖かい雨過程のみ

8 Kojima et al. (2006)によれば、2003年 6月 23–25日の
三陸沖ヤマセ雲の事例 (数値実験とは別の事例)で、衛星デー
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図 3.2.6 下層雲の再現結果。計算開始から 7 時間後、高度
480mにおける (a) 2モーメントスキームによる雲水混合
比と (b) 1モーメントスキームによる雲水混合比。(c),(d)
は、(a),(b)と同じ。ただし、雨滴の混合比。

(a) (b)

図 3.2.7 雲水混合比と雲粒数濃度および雲粒の平均体積直
径の関係。(a) 2モーメントおよび (b) 1モーメントスキー
ムによる結果。図 3.2.6d の実線で示した領域内のデータ
をプロット。

雨滴の蒸発
さらに、別の層積雲の再現実験結果9 から、雨滴蒸

発に対する影響を調べる。図 3.2.8は、この実験から
得られた雨滴の蒸発率・混合比・平均粒径 (平均体積直
径)の関係である。2 モーメントスキームの場合には、
混合比が同じであっても平均粒径が大きい方が蒸発が
抑制される傾向がみとめられる。つまり、雨滴表面積
の総和が雨滴体積の総和に対して相対的に小さい場合
に蒸発が抑制される効果が再現できている。

図 3.2.8 雨滴の混合比Qr と雨滴蒸発率 Prevp の関係。濃淡
は雨滴の平均体積直径 Dr を表す。1800 < T < 3600sec,
1 < X, Y < 3km の範囲のデータのプロット。(a) と (b)
はそれぞれ 2モーメント、1モーメントスキームを用いた
結果。

タから見積もられた有効半径は 5–20 µm (平均 12µm)の範
囲でばらついていた。2モーメントスキームによる計算結果
(平均体積直径)も同じような範囲に分布していた。
9 初期条件として Betts and Boers (1990) の層積雲領域の
風速・温度・湿度の鉛直プロファイルを与えた。計算領域は水
平 4 km × 4 km、鉛直 3 km、水平方向の格子数は 80、格子
間隔 50 m、鉛直方向には、下から 32 層は格子間隔 50 m、
それ以高は 46層まで 10 % ずつ格子間隔を増加させている。
時間間隔は 1 sec、積分時間は 3600 sec とした。側面は周期
境界、上部境界は断熱・摩擦なし、下部境界は摩擦ありの条
件を適用した。2モーメント化の効果を調べるために、1モー
メントおよび 2 モーメントスキームを用いた 2 通りの実験
を行った。氷相過程は考慮せず、暖かい雨過程のみを計算し
た。なお、雨水の生成開始時期を等しくするために雲水から
雨への変換を行なう条件を (3.2.20) 式に関らず Qc > 10−4

kg kg−1 とした。
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降水量について
2モーメントスキームによる降水量は、時空間的に

大きなスケールで見ると 1モーメントスキームとほと
んど違いはないが、個別の事例では、特に弱雨の場合
に 1モーメントスキームよりも多めに降雨を表現して
いる。
雲粒子の生成項

1モーメントスキームは、一般に、雲粒数濃度を定
数 (数 ×108m−3)としているのに対し、2モーメント
スキームは雲粒数濃度を予報するため、その表現力は
向上している。しかし、雲粒生成の定式化の際に述べ
たように、実際上は、雲粒数濃度は予め与えられた雲
核数のオーダーに強く依存する。このため、天然の雲
核数が大きく変化し得る状況や広い領域での再現実験
を行う場合には、現在のスキームで雲粒の動態をきち
んと捉えられるとは言いがたい。この点を克服するに
は、雲核数濃度を予報した上で、温度・湿度・上昇流
速度等の情報をもとに、雲粒生成数を決定する仕組み
をつくる必要がある。
他方、氷粒子についても同様のことが当てはまる。

氷粒子にはモデル開発当初から 2モーメントスキーム
が導入されていたものの、氷晶核については予報され
ておらず、氷晶核の活性化数は幾つかの実験式に基づ
いて温度・湿度・上昇流速度等の大気状態から推定し
ている。このため、モデル内の氷粒子の振る舞いはそ
れら実験式の適・不適に左右される。氷晶核を介した
氷晶生成メカニズムは未解明な部分が多いものの、そ
れを解明するための実験研究が徐々に進められている。
それらの実験結果を適切にモデル化するためにも、氷
晶核の活性化パラメタリゼーションや予報変数化も含
めて取り組んでいく必要がある。

以下に、雲物理過程の開発に当って参考となる基礎
事項を付録としてまとめた。

付録 3.2.A 粒径標準偏差 σxの粒径分布パラメタに
対する依存性

図 3.2.9は、粒径標準偏差 σx とガンマ分布 ((3.2.1)
式)のパラメタ (νx,αx)との関係である。(νx,αx) = (1,1)
が指数分布に相当し、(νx,αx) = (1,3)が 2モーメント
スキームの雲粒粒径分布、(νx,αx)= (2,1)が雨滴粒径
分布に対応する。図 3.2.9bをみると、指数分布を用い
た場合 (ν = 1)は、ガンマ分布を用いる場合 (ν = 2)よ
りも σr がより大きな値をとることが分かる。したがっ
て、QrとNr が等しくても、粒径の分散が大きめに評
価され、雨滴の自己捕捉や雲粒捕捉による成長速度が
過大評価されると予想できる。
分散の違いは落下過程にも影響を与える。図 3.2.5の

ように、2モーメントスキームの落下過程は、混合比
と数濃度のふたつの異なる次元で落下速度を定義して
いる。こうすることで、振り分け (sorting)を再現でき

図 3.2.9 (ν,α)と σ の関係。(a)α = 3、(b)α = 1。

るようになっているが、指数分布を適用した場合 (図
3.2.5b)は、混合比と数濃度の次元の落下速度の差が、
より大きくなっている。つまり、粒径の分散が大きい
ために、振り分け効果も過大になっている。

付録 3.2.B パラメタ (νx, αx)による粒径分布の変化
パラメタ (νx, αx) の値による粒径分布の形状変化
を、数濃度が大きい場合 (図 3.2.10)と小さい場合 (図
3.2.11)にまとめた。2つのパラメタが大きいほど鋭い
凸型の粒径分布になる。

付録 3.2.C Qx, Nxに対する Dxの値の概値
1モーメントスキームでは、予報変数が Qx のみなの
で、Dx,Nx は Qx のみから決定される。一方、2モー
メントスキームでは、2つの予報変数 Qx と Nx から
Dx が決定される。空気密度 1 kg m−3 の時の Qx, Nx

と Dx との大まかな対応関係を表 3.2.6,表 3.2.7にま
とめた。
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図 3.2.10 パラメータ (νx, αx) による粒径分布の変化。左
図：(Qx, Nx) = (10−6 kg kg−1, 108 m−3) の場合。右図：
(Qx, Nx) = (10−3 kg kg−1, 108 m−3) の場合。上から順
に αx = 1, 2, 3 の場合。

図 3.2.11 図 3.2.10と同じ。ただし、Nx = 104 m−3 の場合。

表 3.2.6 1モーメントスキームにおける雲水・雨クラスの Dx, Nr の概値。雲水数濃度は Nc = 2 × 108m−3 とおいた。(空気
密度 1 kg m−3)

Qx (kg kg−1) Dc (m) Dr (m) Nr (m−3)
10−6 2.67 × 10−6 1.44 × 10−4 6.35 × 102

10−5 5.76 × 10−6 2.56 × 10−4 1.13 × 103

10−4 1.24 × 10−5 4.56 × 10−4 2.01 × 103

10−3 2.67 × 10−5 8.11 × 10−4 3.57 × 103

雨滴粒径分布として指数分布を仮定した。雨滴数濃度 Nr は、Nr = λrN0r と表せる。

ここで、N0r = 8 × 104 m−4, λr =
(
π ρr

ρa

N0r
Qr

)1/4

である。

表 3.2.7 2モーメントスキームにおける雲水・雨クラスの Dx (m)の概値。(空気密度 1 kg m−3)

Qx(kg kg−1)\Nx(m−3) 100 102 104 106 108

10−6 1.24 × 10−3 2.67 × 10−4 5.76 × 10−5 1.24 × 10−5 2.67 × 10−6

10−5 2.67 × 10−3 5.76 × 10−4 1.24 × 10−4 2.67 × 10−5 5.76 × 10−6

10−4 5.76 × 10−3 1.24 × 10−3 2.67 × 10−4 5.76 × 10−5 1.24 × 10−5

10−3 1.24 × 10−2 2.67 × 10−3 5.76 × 10−4 1.24 × 10−4 2.67 × 10−5
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3.3 4-ICE雲微物理過程の導入1

3.3.1 概要
降水過程や、大気中の凝結物の滞留量を精度良く再
現するために、最も重要な物理学的要素のひとつが、
水粒子の落下速度である。大気中のある有限体積中に
存在する固相・液相の水粒子の落下速度は、本来、ひ
とつひとつの粒子の質量・密度・形状等によって決ま
るが、バルク法に基づいてこれを記述する場合、水粒
子のクラス分けという手順を踏むため、どのようにク
ラス分けされているかによって、考慮できる落下速度
の多様さが制限される。例えば、JMA–NHMに組み込
まれている 3-ICE雲微物理スキーム (雲水・雨・雲氷・
雪・あられ) (Ikawa and Saito 1991; 山田 2003) では、
固相水粒子の落下速度はあられの落下速度よりも大き
な値はとれない。自然界ではあられ粒子よりも大きな
密度をもつ氷粒子 (ひょう)が存在し、それが降水過程
の中で重要な役割を果たしている場合もある (降雹・ダ
ウンバースト・スーパーセル等)。そのような状況を高
分解能モデル (LFM等)でうまく表現するには、新た
な粒子クラスを設ける必要がある。このような理由か
ら、ひょうクラスを取りこんだ 4-ICEスキーム (雲水・
雨・雲氷・雪・あられ・ひょう) を開発中である ( 図
3.2.2, 表 3.3.4 )。
定式化に関しては、従来から NHMに組み込まれて
いた 3-ICEスキームが水粒子のクラス毎に異なる分布
関数 (表 3.2.2) を用いていたのに対し、4-ICEスキー
ムでは、これらを全てガンマ分布に置き換え、異なる
クラスの間でパラメタや方程式を統一的に記述してい
る。ガンマ分布を用いる利点は、パラメタの値に依っ
て凸型から凹型まで様々な形状の粒径分布を表現でき
ることであるが、この利点を全ての粒子クラスで活か
せるようになっている。これによって、雲・降水粒子
の粒径分布に関する直接観測の結果等をモデルに反映
させやすくなる。

4-ICEスキームの実装にあたっては、従来の雲微物理
サブルーチンとは別の新たなサブルーチンとしてコー
ディングした。これは、NHMの 3-ICEスキームのコー
ドは、ひとつのサブルーチンの中に様々なオプション
が増設されてきたために、一貫性や可読性に欠ける面
が生じており、このデメリットを免れるためである。
微物理過程の詳細に関しては、雲水・雨については

Cohard and Pinty (2000)、雲氷・雪・あられ・ひょう
については、概して、Ferrier (1994) に従っている。こ
のため雲水・雨クラスを除き、従来の 3-ICEスキーム
との整合性は考慮していない。4-ICEスキームは、現
在、開発の初期段階にあるため、微物理過程の定式化
に関する具体的な記述は本稿では割愛する。それ以外
のごく基礎的な部分について以下にまとめた。

1 橋本 明弘 (気象研究所)

定式化の基礎
各粒子クラスの粒径分布 nx を、3 パラメタ

(N0x,λx,αx)のガンマ分布

nx(Dx) = N0xD
αx
x exp(−λxDx) (3.3.1)

で近似する。ここで、Dxは粒子直径 (m)、添字 x は雲
水 c, 雨 r, 雲氷 i, 雪 s, あられ g, ひょう hを表す。3つ
のパラメタの内 N0x, λx は、(3.3.2)式、(3.3.3)式 を
用いて、2つの予報変数 Qx(混合比 kg kg−1)とNx(数
濃度 kg−1) 2 からタイムステップ毎に診断する。残り
の αx は定数とする3 。

N0x = ρaNx
λ1+αx

x

Γ(1 + αx)
(3.3.2)

λx =
[
πρx

6
Nx

Qx

Γ (3 + αx)
Γ(αx)

] 1
3

(3.3.3)

雲水を除く粒子クラス x(x 6= c)の直径Dxの粒子の落
下速度は、

Udx(Dx) =
(

ρ0

ρa

) 1
2

axD
bx
x exp (−fxDx) (3.3.4)

ρ0 = 1.28 kg m−3

とおく。ここで、ρaは湿潤空気密度である。粒子の質量
mxについては、粒子の形状に関する因子も考慮して、

mx(Dx) = cxD
dx
x (3.3.5)

とおく。4-ICE スキームにおける主要なパラメタを、
3-ICEスキームのものとともに表 3.3.1と表 3.3.2にま
とめた。なお、ここで与えたパラメタの値は開発の進
行に応じて変わり得る。

3.3.2 4-ICEスキームによる初期結果
(1) 実験
導入した 4-ICE スキームの初歩的な性能評価のため

に、2007年 5月 10日関東地方に農業被害をもたらし
た降雹事例の再現実験 (表 3.3.3) を行った。2007年 5
月 10日 17–18時 (JST)頃、茨城県内では 10分間降水
量最大 12 mm(下館アメダス)に達する降水が観測さ
れ、つくば市では 17時 (JST)すぎから数 10分の間、
降雨と一時降雹にみまわれた。レーダー観測によると、
つくば市付近で最大 80 mm h−1 相当のエコーが認め
られた。

2 4-ICE スキームでは、数濃度を単位質量空気当りの数とし
て取り扱っている。こうすることで、混合比の移流や拡散そ
の他に用いられているサブルーチンを、単位の変換無しに共
有することができる。
3 ここで出てくる αx は、第 3.2節 の雲水・雨クラスのもの
とは異なる。第 3.2節 の定数パラメタを (ν′

x, α′
x)とおくと、

αx = ν′
xα

′
x − 1, α′

x = 1の関係である。
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(2) 結果
モデル結果 (ExpI)では、つくば市付近で 30分間降

水量で最大 34.2 mm の雨が認められた (図 3.3.1●)。
解析雨量とモデル結果 (ExpI)を比較すると (図 3.3.2)、
モデルは時間降水量を過大評価していた4 。この時、茨
城県内で所により降雹を再現していた (図 3.3.4a)。モ
デルが再現した降雹量を換算すると、直径 5 mm 大の
ひょうが 1 m2 あたり高々 7–8 個降った程度だった。
降雹量の観測値はないが、目視による推定に比べると
1–2桁小さいオーダーであった。降水量・降雹量の定
量的な予測を除けば、降雹にいたる降水過程を大まか
に再現できたと言えよう。
さらに、4-ICE スキームの特徴であるひょうクラス

が、降水の表現にどのような役割を担っているかを調
べるために、ExpI の他に、ひょうの落下速度をあら
れなみの落下速度 (約 1/7)に置き換えた実験 (ExpII)
と、ひょうの落下速度を 1.5倍にした実験 (ExpIII)を
行った。
感度実験の結果、降水分布に大きな差異は認められ

なかった (図 3.3.3)。降水過程においてひょうのもつ最
も特徴的な性質は、落下速度が他の固体水粒子に比べ
て格段に速いことであるが、これをあられなみの落下
速度 (約 1/7)に抑制した場合 (ExpII)、上空にひょう
粒子が滞留し (図 3.3.5b)、30分間降水量最大値は最大
で 2割弱小さくなった (図 3.3.1▲)。逆にひょうの落
下速度を 1.5倍にすると (ExpIII)、30分間降水量最大
値は最大で約 1割大きくなった (図 3.3.1■)。このこ
とは、新しく加わったひょうクラスが、その大きな落
下速度によって、モデルの強雨の再現性に強く影響を
与え得ることを示唆している。

3.3.3 今後の課題
定式化の中で不完全ガンマ関数や超幾何関数を使用

している箇所があり、それによってかなり計算時間が
伸びている。様々な条件下で効率的に初期チェックを行
うためにも、この点をうまく処置する必要がある。初
期チェックでは、地上要素だけでなくレーダーの３次
元データ等と比較して、降水粒子の空間分布や時間発
展が適切に再現できているかどうかをチェックすると
ともに、水平格子間隔に対する依存性も調べる必要が
ある。さらに、降雹をともなう顕著現象とともに、降
雹を伴わない事例もあわせてテストを行い、降雹の見
逃しや空振りについても調べる必要がある。

4 LFM実験結果でも同様に過大評価されており、4-ICEス
キーム固有の問題ではないだろう。

表 3.3.1 4-ICE スキームにおける主要なパラメタの値。ρx

の単位は ×103 kg m−3。
cloud
water

rain cloud
ice

snow graupel hail

αx 4.0 2.5 0.0 0.0 0.0 0.0
ax – 842.0 71.34 8.966 19.30 143.8
bx – 0.80 0.66 0.42 0.37 0.50
cx πρc/6 πρr/6 440 πρs/6 πρg/6 πρh/6
dx 3 3 3 3 3 3
fx 0 0 0 0 0 0
ρx 1.0 1.0 0.9 0.1 0.4 0.9

表 3.3.2 3-ICE スキームにおける主要なパラメタの値。ρx

の単位は ×103 kg m−3。
cloud
water

rain cloud
ice

snow graupel

αx 5.0 3.5 0.0 0.0 0.0
ax – 842.0 71.34 17.00 124.0
bx – 0.80 0.66 0.50 0.64
ρx 1.00 1.00 0.15 0.08 0.30

表 3.3.3 2007年 5月 10日つくばにおける降雹事例の再現
実験の設定
計算領域 つくば市を中心とする 150 km × 150

km × 21.8 km
格子数 100 × 100 × 38
格子間隔 水平 1.5km、鉛直方向は最下層 40m–

最上層 1240mの可変格子
時間間隔 5 秒
初期時刻 2007 年 5 月 10 日 5:00UTC
積分時間 4.5 時間
初期値・境界値 5kmメッシュNHM(加藤 2007)
微物理過程 4-ICE

図 3.3.1 図 3.3.4a の矩形領域における最大降水強度 (実線、
左縦軸)と最大降雹強度 (破線、右縦軸)の時間変化。●：
ExpI、▲：ExpII、■：ExpIII。
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図 3.3.2 2007年 5月 10日 18時 (JST)の解析雨量 (左図)とモデル結果 (ExpI)(右図)。

図 3.3.3 感度実験における時間降水量。(a) ExpII、(b) ExpIII。

図 3.3.4 時間降雹量のモデル結果。(a) ExpI、(b) ExpII、(c) ExpIII。

図 3.3.5 図 3.3.3 の破線上の鉛直断面内のひょうの混合比分布。(a) ExpI、(b) ExpII、(c) ExpIII。
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表 3.3.4 微物理過程の各素過程を表す記号の意味。4-ICEスキームで新たに加わったもの。

記号 意味
Phaci ひょうに捕捉された雲氷による、ひょうの生成率 (s−1)
Phacr ひょうに捕捉された雨による、ひょうの生成率 (s−1)
Phacs ひょうに捕捉された雪による、ひょうの生成率 (s−1)
Phacw ひょうが雲水を捕捉することによる、ひょうの生成率 (s−1)
Phdep 拡散成長によるひょうの生成率 (s−1)
Phfzr 雨滴が凍結してひょうに変換されることによる、ひょうの生成率 (s−1)
Ph.gacw あられが雲水を捕捉することによってひょうに変換されるとき、捕捉された雲水によるひょう

の生成率 (s−1)
Phmlt ひょうが融解することによる、雨の生成率 (s−1)
Pr.sshd 雪のシェディングによる雨の生成率 (s−1)
Pr.gshd あられのシェディングによる雨の生成率 (s−1)
Pr.hshd ひょうのシェディングによる雨の生成率 (s−1)
Ph.racs 雨が雪を捕捉してひょうに変換されるとき、雨に捕捉された雪によるひょうの生成率 (s−1)
Ph.iacr 雲氷が雨を捕捉してひょうに変換されるとき、雲氷に捕捉された雨によるひょうの生成率 (s−1)
Ph.raci 雨が雲氷を捕捉してひょうに変換されるとき、雨に捕捉された雲氷によるひょうの生成率 (s−1)
Ph.sacr 雪が雨を捕捉してひょうに変換されるとき、雪に捕捉された雨によるひょうの生成率 (s−1)
Ph.gacr あられが雨を捕捉してひょうに変換されるとき、あられに捕捉された雨によるひょうの生成率

(s−1)
Ph.racg 雨があられを捕捉してひょうに変換されるとき、雨に捕捉されたあられによるひょうの生成率

(s−1)
Ph.wacg 雲水があられを捕捉してひょうに変換されるとき、雲水に捕捉されたあられによるひょうの生

成率 (s−1)
Pg.wach 雲水がひょうを捕捉してあられに変換されるとき、雲水に捕捉されたあられによるひょうの生

成率 (s−1)
Pg.hacw ひょうが雲水を捕捉してあられに変換されるとき、ひょうに捕捉された雲水によるあられの生

成率 (s−1)
Pg.wacs 雲水が雪を捕捉してあられに変換されるとき、雲水に捕捉された雪によるあられの生成率 (s−1)
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3.4 落下過程の改良1

3.4.1 雲氷落下の導入と改良
雲水および雲氷は、山田 (2003)によると落下速度が

無視できるほど小さな水および氷の粒子と定義されて
おり、これまでNHMでは、雨、雪、あられについては
落下を考慮していたが、雲水、雲氷については落下速度
を持たないものとして取り扱っていた。しかし、MSM
の予報時間を 33時間へ延長するための開発当初、設
定を変えずに単に予報時間を延長すると予報後半で上
層における雲氷の滞留が目立つようになった。Ferrier
et al. (1995)によれば、雲氷の落下速度は 13−61 cm/s
とされており、これは 33時間という予報時間を考える
と、無視できない数字である2。また、2007年 5月に現
業化されたMSMでは、部分凝結スキーム (第 4.6節)
によって算出された雲量・雲水量・雲氷量が放射過程
で利用されるようになった。この部分凝結スキームで
は予報された雲氷量を入力のひとつとすることから、
このままではこれを放射過程で利用する際に過剰な雲
量が計算されてしまうことになる。そこで、上層にお
ける雲氷の滞留による不自然な分布を解消するために、
雲氷についても落下過程を考慮することとした3。
落下スキーム内で使われる雲氷の落下速度の決定に

は、次式のMurakami et al. (1994)による定式化を用
いた。

Vci(Dci) = αciDci
βci

(
ρa0

ρa

)γci

(3.4.1)

Vci は雲氷の落下速度 [m s−1]、Dci は雲氷粒子の直径
[m]、ρa0は基準空気の密度 [kg m−3]、ρaは空気の密度
[kg m−3]である。αci, βci, γci, は落下速度の係数で，
それぞれ 700.0, 1.0, 0.35である。ここでDciは次式で
求められる。

Dci =
(

6qciρa

πNciρci

) 1
3

(3.4.2)

qci は雲氷の混合比 [kg kg−1]、ρci は雲氷の密度 [kg
m−3]、Nciは雲氷の数濃度 [m−3]、πは円周率である。
雲氷の落下スキームには、NHMで雪の落下計算に

使われているオイラー法に基づくオイラースキームと
呼ばれる落下スキームを用いた。このスキームでは、
タイムステップあたりの落下距離が鉛直格子間隔に対
して十分に小さい場合にのみ安定であるが、雲氷の落

1 第 3.4.1 項 林 修吾 (気象研究所)、荒波 恒平、山田 芳則
(気象大学校)
第 3.4.2項 林 修吾 (気象研究所)

2 30 cm s−1 で落下する場合を考えると、33 時間で落下す
る距離は約 35000 mになる。
3 なお、ここで考慮する落下過程はグリッドスケールのもの
であり、雨・雪・あられの衝突併合を計算する際は雲氷の落
下は考慮していない。また、雲水はこれまでどおり落下速度
を持たないものとして扱う。

下速度は雪粒子同様に十分に遅いと考えられるので、
この方法で安定に計算出来る。（より落下速度の大きな
粒子（雨、あられ）については、通常 box-Lagrangian
(Kato 1995)と呼ばれる落下スキームが使われる。）

・雲氷数濃度 (Nci)を予報する場合
NHM では雲氷の粒径分布を仮定していない (単分
散)ため、(3.4.2)式の Dci は粒子の平均直径と同値で
ある。qci, Nci, ρaはモデルの予報値から得られる。以
上から雲氷の直径に応じた落下速度 Vci が求まる。

・雲氷数濃度 (Nci)を予報しない場合
MSMで用いられる雲物理過程のように Nci を予報
せずに診断的に求め、かつ一部の雲物理プロセスを簡
略化している場合は、雲氷から雪、あられへの変換効
率が変わるために、qciが過剰に予報され、診断された
Nciに対するDciが過大になることがある。この場合、
Vciも非現実的に大きくなる。このため、Nciを予報し
ない場合は、別途 Vci を現実的な値に調節する必要が
ある。
そこで、雲氷も雨や雪、あられと同様に指数分布に
従う粒径分布をもつものと仮定し、落下速度を調節す
る。仮定した粒径分布は下記の通りである。

N(Dci) = N0ci exp(−λciDci) (3.4.3)

ここで、Dciは粒子の粒径、N は数濃度である。雲氷の
質量平均落下速度を計算するためには、適当な inter-
cept parameter N0ciをあたえる必要があるので、これ
を次のように見積もる。分布の傾き λci は雲氷の混合
比 qci と次の関係がある。

λci =
(

πρciN0ci

ρaqci

)1/4

(3.4.4)

一方、粒子の質量重みつき平均値Dciは、粒径分布の
傾きと

Dci = 4/λci (3.4.5)

の関係があるので、(3.4.4)式と (3.4.5)式から、

N0ci =
ρqci

πρci

(
4

Dci

)4

(3.4.6)

が得られる。この式で Dci = 100 × 10−6 m, qci =
1.0 × 10−4 kg kg−1 , ρ = 0.5 ∼ 1 kg m−3 と仮定
し、雲氷の密度としてモデルで用いられている値 150
kg m−3 を用いると、

N0ci ∼ 3 × 1011[m−4] (3.4.7)

が得られる。この intercept parameterと雲氷の混合比
を用いて、(3.4.4)式から傾き λci が計算できる。この
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図 3.4.1 2007年 6月 20日 09UTCを初期時刻とする、33時間予報値から作成した予想衛星画像と対応する時刻の実況 (赤
外)、上段左:実況、上段中央:雲氷数濃度 (Nci)を予報し雲氷落下過程を考慮しないもの、上段右:Nciを予報し雲氷落下過程
を考慮したもの、下段中央:Nciを予報せず雲氷落下過程を考慮しないもの、下段右:Nciを予報せず雲氷落下過程を考慮した
もの。

λci を用いると、質量重みつき平均の落下速度 Vci は、

Vci =
aciΓ(4 + bci)

6λbci
ci

(3.4.8)

から計算できる。aci, bciの値は、Ferrier et al. (1995)
の値をMKSA単位になおして、それぞれ 71.34, 0.6635
とした。
この落下速度の見積りを導入したところ、現業MSM
の仕様では、落下速度の大きさが最大値で約 10 cm/s
と Ferrier et al. (1995)にある典型的な大きさに比べて
小さいことがわかった。このため、N0ciの値を調整す
ることで4、落下速度が典型的な値 (最大で 30cm/s程
度)になるように調整している。
図 3.4.1は 2007年 6月 20日 09UTCを初期値とす
る NHMの 33時間予報値から作成した予想衛星画像
と、それに対応する時刻の実況の衛星画像で、上段左
から実況、Nci を予報し雲氷落下過程を考慮しないも
の、Nciを予報し雲氷落下過程を考慮したもの、下段中
央から、Nci を予報せず雲氷落下過程を考慮しないも
の、Nci を予報せず雲氷落下過程を考慮したもの、で
ある。Nci を予報した場合は、雲氷は雪やあられに効
率よく変換されるために、雲氷の落下過程を導入した
4 N0ci = 5 × 109[m−4]としている。

場合でも 33 時間予報では顕著な違いは見られない5。
Nci を予報しない場合は、雲氷の落下過程を考慮する
ことで、上層における雲氷の滞留を抑制し、実況との
対応がよくなっていることが明らかである。
なお、地上まで落下した雲氷は (Nciの予報の有無に

関わらず)、通常の 3-iceスキーム (MSMで使われてい
る雲氷、雪、あられを予報するスキーム) においては、
雪による積算降水量をあらわす既存の出力変数 smsnow
に足しこまれる (4-iceスキーム (第 3.3節参照)の場合
のみ、雲氷による積算降水量を表す smciceという 4-ice
スキームで新たに導入された変数に足しこまれる)。通
常の 3-iceスキームでは、従来の描画ツールなどで取
り扱う場合に雲氷の落下量が総降水量からもれてしま
うことを避けるために、従来からある変数 smsnowに
足しこまれている。これは将来的には、水物質の名称
と出力変数名の整合を保つために 4-iceスキーム同様
smciceに積算すべきである。

5 ただし気候実験のように、さらに長期間の予報を行った場
合には、Nci を予報した場合でも雲氷の滞留がみられる。
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3.4.2 解析解スキームの導入
GSMで導入された解析解スキーム (川合 2004) を、

計算時間の短縮を目的として NHMに導入した。本項
では、最初に水物質の落下の取り扱い方法について簡
単に説明し、そのあと新たに導入した解析解スキーム
について解説する。
水物質の落下の式 (ここでは雨滴 (添え字 r)を例に

とるが、他の水物質でも式は同じ)は次式のように表
される。

∂qr

∂t
=

1
ρa

∂

∂z
(vrρaqr) (3.4.9)

qr は雨滴の混合比 [kg kg−1]、vr は雨滴の落下速度 [m
s−1]、ρaは空気の密度 [kg m−3]である。これを上流差
分（kzは鉛直レベル、∆zは鉛直格子間隔、∆tは積分
時間間隔）で表し整理すると、

∆qr(kz+1)

∆t
=

vr(kz+1)ρa(kz+1)qr(kz+1)

ρa(kz)∆z

−
vr(kz)qr(kz)

∆z
(3.4.10)

と表される。ここで右辺第一項は (1)上の層から入っ
てくる量 (流入項)、右辺第二項は (2)下の層へ抜けて
行く量 (流出項)を表す。

CFL条件（vr ∆t ≤ ∆z。すなわち vr が十分に小さ
い、∆z が十分に大きい、または ∆tが十分に小さい）
を満たしていれば、上式は安定に計算できる。現実大
気中では水物質の落下速度は最大で 10ms−1 を超える
ことがある。NHMでは最下層付近では境界層をより
適切に表現するために∆zを数十m程度の厚さとする
ことが多く、∆tは水平解像度によって数秒～数十秒程
度とされるため、水物質の落下のCFL条件を常に満た
すことは難しい。また、この水物質落下のCFL条件を
満たすためだけに ∆tを短くすることは計算コストを
考えると非現実的である。
そこで水物質の落下が CFL条件を満たさない場合

でも安定に解く方法として、以下のような手法が考え
られる。

� 流出項の大きさを制限し、qr が負にならないよう
にする

– 利点：計算コストが小さい。
– 欠点：落下速度が極端に速い場合、実際の値よ
り落下が遅くなり、ある層に水物質が溜まっ
てしまうなど分布が不自然になりやすい。

– ⇒NHMのオイラースキーム
� 流入項を無視して一気に地上へ落下させるとする

– 利点：計算コストが小さい。
– 欠点：実際より落下が速すぎる。また、NHM
で取り扱っている詳細な雲物理過程を無視し
て、地上まで落下させることになり、高度な
物理過程を導入していることと矛盾する。

– ⇒GSMの旧スキーム（ただしCFL条件を満
たしている場合は直下の層に落ちるフラック
スを厳密に計算している）

� 複数層への落下を考慮。大きい vrに対して直下の
層だけではなく、実際に到達しうる全ての層への
落下を考慮する

– 利点：CFL条件に拘束されない。
– 欠点：CFL条件を超えた場合、複数の層にま
たがった落下を考慮するために、その分の計
算コストが増大する。なおNHMでは、落下
速度の遅い水物質（雪、雲氷など）に対して
はオイラースキーム、落下速度の速い水物質
（雨、あられ、ひょうなど）については box-
Lagrangianスキームと使い分けをして、計
算コストと精度の両立をはかる方法が通常使
われている。

– ⇒NHMの box-Lagrangianスキーム
� 解析解に基づいた落下量を用いる

– 利点：CFL 条件に拘束されず、計算コスト
が小さい（また、オイラースキーム同様に定
式化が簡単であるため、変分法データ同化に
とっては box-Lagrangianスキームより扱い
やすいというメリットもある）。

– 欠点：計算タイムステップ内におけるフラック
スや落下速度が一定であると仮定しており、
box-Lagrangian スキームに比べて落下が遅
くなることがある。

– ⇒GSMの解析解スキーム、および今回NHM
に組み込んだ解析解スキーム

今回新たに NHMに組み込んだ解析解スキームにつ
いて詳細を次に述べる。
川合 (2004)で紹介されたとおりRotstayn (1997)に
したがって、水物質の落下の式 (3.4.9)を書きかえると、

∂qr

∂t
=

Rf

ρa∆z
− qr

vr

∆z
(3.4.11)

となる。Rfは上の層からの落下フラックスである。Rf、
vr、ρaがタイムステップ内で一定とすると、上式の解
析的な解は、以下のように表される。

qr(t+∆t) =qr(t) exp (−D∆t)

+
C

D
(1 − exp(−D∆t)) (3.4.12)

Cは上の層からの流入に対応する係数で、

C =
Rf

ρa∆z
(3.4.13)

Dは下の層への流出を決める係数で、

D =
vr

∆z
(3.4.14)

となる。
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この解析解スキームを用いて、鉛直一次元モデルで
水物質の落下のみを計算し、理論値と既存のスキーム
と比較を行った結果を以下に示す。
まずCFL条件を満たしている場合に、落下スキーム
の違いがどのようにあらわれるか確認した。モデル設
定は∆z = 100 m、鉛直 50層、∆t = 2 sec、空気の密
度変化は考慮しない。水物質は雨滴 (qr)として図 3.4.2
のような鉛直分布を初期に与えた。このときの初期の
混合比 (10 g kg−1)に対する最大の落下速度は約 12 m
s−1である。図 3.4.2に示したとおり、300秒 (150step)
後には、オイラースキームと box-Lagrangianスキーム
は同じ解、解析解スキームもほぼ同じ解となった。
次に、CFL条件を満たさない場合として、∆t = 20

secとして、他は同じ条件の実験を行った。300秒後に
は図 3.4.3に示したとおり、オイラースキームでは不
自然な分布になっている。box-Lagrangianスキームで
は、複数層を一度に超えることで、CFL条件を満して
いる場合より理論値に近い分布をしている。解析解ス
キームでは、CFL条件を満たしている場合に比べると
やや遅くなるが似たような分布で落下している。
この解析解スキームを実際の予報に適用し、予報結
果と計算時間にどのような影響を及ぼすか確認した。
ここでは、水物質の混合比が大きい典型的な事例とし
て、冬の大雪 (2005年 1月 31日 12UTC初期値の 12
時間予報)と夏の大雨 (2004年 7月 8日 06UTC初期値
の 12時間予報)の 2ケースの実験を行った。
実験設定は水物質の落下以外は 2007年 5月時点の
現業設定とほぼ同じ (雲物理が 3-ice-2-moment(第 3.2
節参照)であることと、鉛直座標が z∗ 座標 (第 2.2節
参照)である点が異なる)とし、領域も同じ大きさとし
た。水物質の落下の取り扱いは、雪・雲氷はオイラー
スキーム、雨・あられは box-Lagrangianスキームで計
算したものと、雨・あられ・雪・雲氷の全てを解析解
スキームで計算したものの二種類を実行し、その結果
を比較した。
冬のケースでは 12 時間で 50mm 以上の (主に雪に
よる)降水が再現された。どちらの落下スキームもよ
く似た降水分布をしている (図 3.4.4a,b)。両者の差を
取った図 3.4.4cではほとんど 1mm以下の差しかあら
われていない。ただし、降水域の風上側では解析解ス
キームの降水量の方がやや少なくなり、風下側では逆
にやや多くなる傾向が見られた。これは先の理想実験
において、CFL条件を超えた場合に解析解スキームの
方が box-Lagrangian スキームより落下が遅れること
と、CFL条件を満していてもごくわずかに落下が遅く
なることを考えると、降水域風下側で水物質の大気中
の滞留時間が長くなることで、水平移流によってより
風下側に降水粒子が運ばれ、地上降水の分布が変化し
たと考えられる。また滞留時間が長くなることで、風
下でうける蒸発の効果もおおきくなることから、解析
解スキームの領域内総降水量が box-Lagrangianスキー

(g/kg)

  Level

(/100m)

図 3.4.2 鉛直一次元モデルでの水物質の落下実験。CFL条件
が破綻しない場合。初期値と実験開始後 300秒 (150step)
後のオイラースキーム，box-Lagrangianスキーム，解析
解スキームのそれぞれの結果。

(g/kg)

  Level

(/100m)

図 3.4.3 図 3.4.2に同じ。ただし∆t = 20 secで CFL条件
を超えている。

ムに対して減少 (−0.6% )していると考えられる。な
お、全体の計算時間は box-Lagrangianスキームを使っ
た場合に対して 1.7% 短縮 (雲物理の中だけでは 3.0%
短縮)された。
夏のケースでは関東平野の山岳部に 6 時間で最大

100mmの降水を計算した。どちらの落下スキームもほ
ぼ同じ降水分布をしている (図 3.4.4d,e)。両者の差を
取った図 3.4.4fでは、強い降水域の周辺で 5mm程度の
大きな差が見られるが、ほとんどは 1mm以下の差しか
現れていない。領域内総降水量の差は、解析解スキー
ムが box-Lagrangianスキームに対して +0.06% の増
加とごくわずかで落下スキームによる違いはほとんど
みられない。これは冬のケースと違い対流活動が活発
であることと水平移流が小さいために、落下スキーム
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図 3.4.4 上段：2005年 1月 31日 12UTC初期値の 12時間積算降水量の (a)：現業スキーム、(b)：解析解スキーム、(c)：両
者の差 (現業スキーム − 解析解)、下段：2004年 7月 8日 06UTC初期値の 6時間積算降水量の (d)：現業スキーム、(e)：
解析解スキーム、(f)：両者の差 (現業スキーム − 解析解)

の違いによるわずかな落下速度の差が総降水量に及ぼ
す影響は小さかったためだと考えられる。全体の計算
時間は、box-Lagrangianスキームを使った場合に対し
て 1.0% 短縮 (雲物理の中だけでは 2.9% 短縮)された。
以上から、現実的な降水予報に解析解スキームを使っ

た場合、計算時間が短縮されることと、降水量予報へ
の影響はわずかであることが確認された。ただし、実
際の予報で使うには、さらに事例を重ねて、降水量の
変化がどの程度系統的に見られるかを確認する必要が
ある。
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3.5 Kain-Fritschスキームの改良とパラメータの調
整1

3.5.1 はじめに
気象庁非静力学モデル (JMA-NHM) には、メソス
ケールモデル向けの対流パラメタリゼーションの 1つで
ある Kain-Fritsch (KF)スキームが組み込まれている。
このスキームは、米国環境予測センターの Eta モデル
において開発されて、米国の共用モデルであるWeather
Research and Forecasting (WRF) モデルに実装され
改良されたソースコードを、KF スキームの開発者で
ある Kain 博士の承諾を得て移植し (山田ほか 2003)、
高速化したものである (第 2.5.7項 (1))。その後、Kain
(2004)で加えられた改良の一部を JMA-NHM の KF
スキームに反映した。
本節では、山田ほか (2003)およびKain (2004)以降
に JMA-NHM の KF スキームに加えたトリガー関数
における気温摂動および降水生成の計算方法に関する
改良 (第 3.5.2項および第 3.5.3項) と、パラメタライ
ズした対流雲と周囲の大気とのエントレインメントと
デトレインメントの割合の最大値を決める混合率の計
算方法に関する最近の開発 (第 3.5.4項) についてまと
める。また、JMA-NHM を現業モデルとして運用して
いるメソ数値予報モデル (MSM) の KF スキームにお
けるパラメータのうち、降水予測に大きな影響を与え
る調整について紹介する (第 3.5.5項)。

3.5.2 トリガー関数
パラメタライズしたサブグリッドスケールの対流が
発生するかどうかを判定するために、KF スキームで
は持ち上げ凝結高度 (LCL) における浮力に基づくト
リガー関数を用いる (Kain 2004)。ここではトリガー
関数と、トリガー関数に加える上昇流および相対湿度
に基づく気温摂動の計算方法をまとめる。
(1) 上昇流に基づく気温摂動
まず、大気の最下層から厚さ 50 hPa の気層につい
て、内部に含まれるモデル面の気温と混合比の平均値
をそれぞれ計算してこの気層の気温と混合比とする。つ
ぎに、この気層を断熱的に LCLまで持ち上げたときの
気温 TLCL と、同じ高さの格子スケールにおける周囲の
大気の気温 TENV を比べる。このとき、TLCL < TENV

であれば持ち上げた気層は浮力を持たず安定であるが、
外部からの強制力により持ち上げた気層の上昇流が大
きくなって対流が発生することがある。観測によると、
LCLにおける格子スケールの上昇流 wLCL が大きいほ
ど対流が発生しやすい (Fritsch and Chappell 1980)。
そこで、LCL まで持ち上げた気層の気温に外部からの
強制力の効果を反映させるため、wLCL に基づく気温
摂動 ∆TLCL を加えたトリガー関数 TLCL + ∆TLCL の
値を TENV と比べてパラメタライズした対流の発生の

1 成田 正巳

有無を判定する。単一のカラムにおける成層状態の安
定度だけに基づいてパラメタライズした対流が発生す
るかどうかを判定する対流パラメタリゼーションでは、
格子スケールの風速場が対流の発生に与える作用が弱
いことが指摘されている (上野 2000)。この弱点を解消
するため、KF スキームでは上昇流に基づく気温摂動
∆TLCL をトリガー関数に加えている。
最初に持ち上げた最下層の気層が対流の発生の条件

を満たさなければ、この気層より 15 hPa だけ上層の
モデル面から厚さ 50 hPa の気層を持ち上げて、同様
の手続きを繰り返す。対流の発生の有無を下層の厚さ
300 hPa の気層について最下層から順番に判定し、ト
リガー関数の条件が満たされる気層が見つかったらそ
れより上層については判定しない。したがって、KFス
キームでは 1 つのカラムについて最下層から探索して
最初に条件を満たした気層だけがサブグリッドスケー
ルの対流性上昇流となり、同じカラムではこの層より
上層に対流有効位置エネルギー (CAPE) が大きい不
安定な気層があっても雲底の候補にはならないことに
注意が必要である。湿潤空気の浮力の有無を正確に調
べるためには仮温度を比較しなければならないが、こ
の差は気温摂動の曖昧さに比べて無視できるので、KF
スキームでは気温を用いる。
上昇流に基づく気温摂動 ∆TLCL [K] は、つぎの式

で与えられる (Kain 2004)。

∆TLCL = max

[
k

(
100wLCL

∆x

25000
− wzLCL

)1/3

, 0

]
(3.5.1)

ここで、k = 1 K s1/3 m−1/3 は次元を合わせるため
の係数、wLCL [m s−1] は LCL における格子スケール
の上昇流2、∆x [m] はモデルの水平格子間隔である。
また

wzLCL =


w0

zLCL

2000
(zLCL ≤ 2000 m)

w0 (zLCL > 2000 m)

(3.5.2)

であり、w0 = 0.02 m s−1 は定数、zLCL [m]は LCLの
高さである。元の KF スキームは、水平格子間隔が 20
～ 30 km のモデルに合わせて開発された。一方、水平
格子間隔が数百 mから 10 km程度のモデルでは、気温
摂動の計算に用いる上昇流の大きさがモデルの水平格
子間隔に依存する。この依存性を緩和するため、(3.5.1)
式では格子スケールの上昇流 wLCL に ∆x/25000 を掛
けている (25000 m は KF スキームが開発された Eta
モデルの水平格子間隔)。さらに、高分解能なモデルに
適応させるため、JMA-NHMに組み込んだ KFスキー
2 Kain (2004)の定式化では wLCL の単位が cm s−1 で与え
られている。これを m s−1 に変換するため、(3.5.1)式の表
記では wLCL を 100 倍している。
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図 3.5.1 上昇流に基づく気温摂動だけを組み込んだ KF ス
キームを用いた水平格子間隔 5 km の MSM による予想
降水量 [mm/3h]。初期時刻 2004年 6月 11日 09 UTC、
予報時間 33 時間までの 3 時間降水量。

ムではパラメタライズした対流の発生を判定するとき
の上昇流や気温、混合比、気圧の値に対して水平方向
に平滑化した値を用いることができるようにしてある。
水平格子間隔 10 kmおよび 5 kmのMSMでは、wLCL

の値として水平 9 格子における平均値を用いることに
よって、対流雲の不自然な分布を緩和している。
上昇流に基づく気温摂動は、2004年 9月に現業運用

を始めた水平格子間隔 10 km の MSM における KF
スキームに組み込まれ3、2006年 3月に水平格子間隔を
5 km に変更した MSM でも同じ設定で運用している。
(2) 相対湿度に基づく気温摂動
大気の下層が湿っているため LCL が低く、さらに

格子スケールの強い上昇流が LCL よりも上層で卓越
している場合は、上昇流に基づく気温摂動 ∆TLCL の
値が小さい。このような気層ではトリガー関数の値が
小さいため、KF スキームによりパラメタライズした
対流が発生する条件を満たしにくい。このため、不安
定な成層状態を対流パラメタリゼーションによって効
率的に解消することができず、雲物理過程によって少
数の格子に降水が過剰に集中することがある。降水の
過剰な集中は、総観スケールでは弱い沈降場にあるが
下層が湿っていて成層状態が不安定なときや、LCL よ
り上層で格子スケールの強い対流が起こっているとき
に発生することが多い。 図 3.5.1に示した MSM によ
る降水予測の例では、台湾の西海上や沖縄の南西海上、
父島の南海上において 100 mm/3h から 200 mm/3h
を超える降水が狭い範囲に集中しており、格子スケー
ルの強い対流が発生していることがわかる。計算の安
定性を高め、降水予測の精度を向上させるためには、
格子スケールの対流を軽減しなければならない。
このような降水が過剰に集中する問題の解決を狙っ

て、KFスキームで対流の発生を判定する際に従来の格
子スケールの上昇流に基づく気温摂動 ∆TLCL だけで
なく、格子スケールの相対湿度に基づく気温摂動をトリ

3 第 3.5.5項 (1)で述べるように、MSM では上昇流に基づ
く気温摂動の大きさを調整して 0.2∆TLCL としている。
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図 3.5.2 上昇流と相対湿度に基づく気温摂動を組み込んだ
KF スキームを用いた水平格子間隔 5 km の MSM によ
る予想降水量 [mm/3h]。初期時刻 2004 年 6 月 11 日 09
UTC、予報時間 33 時間までの 3 時間降水量。

ガー関数に加える変更を組み込んだ。相対湿度に基づく
気温摂動を ∆TRH [K] とすれば、上昇流に基づく気温
摂動と合わせたトリガー関数は TLCL+∆TLCL+∆TRH

となり、∆TRH はつぎの式で与えられる (Undén et al.
2002)。

∆TRH =



0
(
RhLCL < 75%

)
0.25

(
RhLCL − 0.75

)
qmix

∂q∗LCL/∂T(
75% ≤ RhLCL ≤ 95%

)
(
1/RhLCL − 1

)
qmix

∂q∗LCL/∂T (
RhLCL > 95%

)
(3.5.3)

ここで、RhLCL [%] は LCL における格子スケールの
相対湿度、q∗LCL [kg kg−1] は LCL における格子ス
ケールの飽和混合比、qmix [kg kg−1] は持ち上げた気
層の混合比、T [K] は気温である。相対湿度に基づく
気温摂動は WRF モデルやKain (2004)に記述された
KF スキームには組み込まれておらず、High Resolu-
tion Limited Area Model (HIRLAM) における定式化
(Undén et al. 2002)に基づいて JMA-NHM に実装し
た (成田 2006a)。(3.5.3)式から明らかなように、∆TRH

の値は 75% ≤ RhLCL ≤ 95% の範囲では RhLCL の
増加とともに緩やかに大きくなり、RhLCL > 95% の
範囲では RhLCL の増加とともに格子スケールの雲が
発生しやすくなると考えて急激に小さくなる。とくに、
RhLCL = 100% では格子スケールで飽和しているた
め、KF スキームで発生させるサブグリッドスケール
の雲ではなく格子スケールの雲が発生すると考えて、
∆TRH の値をゼロにしている。つまり、(3.5.3)式の関
数形は格子スケールにおける相対湿度とサブグリッド
スケールにおける対流雲の発生との関係を経験的に表
している。(3.5.3)式における相対湿度 75 % の閾値は
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図 3.5.3 上昇流に基づく気温摂動だけを組み込んだ KF スキームと、上昇流と相対湿度に基づく気温摂動を組み込んだ KF ス
キームを用いた水平格子間隔 5 km の MSM による予想降水量 [mm/3h] の比較。解析雨量 (左)、上昇流に基づく気温摂動
だけを組み込んだ MSM による降水量 (中)、上昇流と相対湿度に基づく気温摂動を組み込んだ MSM による降水量 (右)。初
期時刻 2006年 7月 12日 21 UTC、予報時間 12 時間までの 3 時間降水量。Saito et al. (2007)の Fig.13 を改変。

観測から見積もった 75 % ～ 80 % に基づくが、∆TRH

が極大となる 95 % の閾値はモデルの格子スケールの
特性に依存し、値の決定に明確な根拠はない。
図 3.5.1と同じ事例を対象に、相対湿度に基づく気
温摂動を組み込んだ KF スキームを用いて MSM によ
る降水予測を行った。結果を図 3.5.2に示す。上昇流に
基づく気温摂動だけをトリガー関数に加えた MSM に
よる予想 (図 3.5.1) では、前に述べたように台湾の西
海上や沖縄の南西海上、父島の南海上で格子スケール
の強い対流が発生しており、これに伴って 100 mm/3h
から 200 mm/3h を超える降水が狭い範囲に集中して
いる。一方、KFスキームのトリガー関数に相対湿度に
基づく気温摂動を加えた MSM による予想 (図 3.5.2)
では格子スケールの対流に伴う不自然な降水の集中が
軽減されていることがわかる。
トリガー関数に相対湿度に基づく気温摂動を加える
ことにより、夏季の不安定降水の予測を改善できた例
を図 3.5.3 に示す。解析雨量によると、中国地方から
近畿地方、四国地方、九州北部地方で降水が見られる。
これに対して、KF スキームのトリガー関数に上昇流
に基づく気温摂動だけを組み込んだ MSM では解析雨
量に対応する位置で KF スキーム の発動する条件が満
たされないため降水が生成されず、また雲物理過程に
よる降水も計算されていない。一方、相対湿度に基づ
く気温摂動を加えることによって KF スキームが発動
するようになり、解析雨量と比べた降水量よりも過少
なものの、実況と近い位置に降水を予測できるように
なったことがわかる。
相対湿度に基づく気温摂動は、2007年 5月に水平格
子間隔 5 km の MSM の KF スキームに組み込まれ
た4。

4 第 3.5.5項 (1) で述べるように、MSM では相対湿度に基
づく気温摂動の大きさを調整して 0.25∆TRH としている。

3.5.3 降水生成
KF スキームでは、対流性上昇流の中で凝結した水

物質は上層に輸送されるのではなく、周囲の大気へと
デトレインされる。Kain (2004)の KF スキームでは、
Kain and Fritsch (1990)に基づいてパラメタライズし
た対流性上昇流の中で凝結した水物質がデトレインさ
れて地上の降水となる割合を Ogura and Cho (1973)
の方法によって決めている。この方法では凝結物の量
が少ない場合でも即座に降水が生成されるため、観測
と比べて KF スキームは弱い降水を広い範囲に渡って
生成してしまう問題があった。
この問題を解決するため、大森・山田 (2003) は対

流性上昇流の中で生成された混合比 qC [kg kg−1] の
凝結物のうち、経験的に決めた閾値 qC0 を超えた分
だけを地上への降水に変換する Kessler 型のスキーム
(Kessler 1969)を組み込んだ。この変換は、つぎの式
で表される。

PRC =

P (qC − qC0) (qC > qC0)

0 (qC ≤ qC0)
(3.5.4)

ここで、PRC は KF スキームによって生成される降
水量、P = 1.0 である5。(3.5.4)式で求められる PRC
は、即座にデトレインされて地上の降水となる。一方、
凝結物のうち閾値 qC0 を超えなかった分は、即座に雲
水や雲氷として対流性上昇流の周囲の大気へとデトレ
インされる。このとき、デトレインされる高さにおけ
る対流性上昇流の気温が 268.16 K 以上であればすべ
て雲水に、248.16 K 以下であればすべて雲氷に、その
間であれば気温に応じた線型内挿により雲水と雲氷に

5 雲物理過程で用いられる Kessler (1969) の変換では、
(3.5.4) 式の左辺は雨の混合比ではなく雨の混合比の時間変
化率であり、P の単位は s−1 である。
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図 3.5.4 地形に沿った不自然な降水。解析雨量 (左上)、雲物理過程と KF スキームを用いた水平格子間隔 5 km の MSM によ
る降水量の合計 (右上)、雲物理過程による降水量の寄与 (左下)、KF スキームによる降水量の寄与 (右下)。初期時刻 2007
年 7月 10日 03 UTC、予報時間 6 時間までの 3 時間降水量。

割り振られて、それぞれ格子スケールの雲物理過程に
おける混合比に加算される。

(3.5.4)式における変換の閾値 qC0 の値を物理的に決
めることはできない。水平格子間隔 5 km と 10 km の
MSM における qC0 の設定については、第 3.5.5項 (4)
で述べる。
対流性上昇流における Kessler型の降水生成のスキー

ムは、2004年 9月に現業運用を始めた水平格子間隔 10
kmのMSMにおける KFスキームに組み込まれ、2006
年 3月に水平格子間隔を 5 km に変更した MSM では
qC0 の設定を変更して運用している。

3.5.4 対流雲と周囲の大気の混合率
現業運用している MSM には、とくに梅雨期の九州

や四国において、地形に沿った不自然な降水を予測す
る弱点がある (成田 2006b)。図 3.5.4に示すように、こ
の降水は KF スキームが生成している。不自然な降水
の上空では相対湿度が 95 % を超える領域が鉛直に分
布しており、対流雲と周囲の大気とのエントレインメ
ントやデトレインメントによる熱や水蒸気の混合を適
切に表現できていない可能性がある。
一方、KF スキームはモデル化した対流雲における

エントレインメントとデトレインメントの精緻な扱い
に特徴があり、パラメタライズした対流性上昇流では、

雲底や雲頂だけでなくその間の高度でもエントレイン
メントとデトレインメントを考慮している。また、対
流性上昇流の中で凝結した水物質が蒸発したときの冷
却によって発生する対流性下降流では、LCL より上層
でエントレインメントを、LCL より下層でデトレイ
ンメントを考慮している。対流性上昇流と対流性下降
流の側面におけるエントレインメントとデトレインメ
ントを考慮した対流雲のモデルは、Kain and Fritsch
(1990)で導入された。その後Kain (2004)では、弱い
降水域が過剰に広がったり、強い雨が過少に計算され
たりすることを防ぐため、エントレインメント率の最
小値を設定したり、エントレインメント率とデトレイ
ンメント率の最大値に影響を与える混合率を決定する
ための対流性上昇流の半径を上昇流の関数として可変
にしたりする改良が加えられた。ここでは図 3.5.4に
示した不自然な降水を軽減するため、Kain (2004)の
改良に加えて、パラメタライズした対流雲と周囲の大
気との混合率の計算方法を高分解能モデルに合わせて
変更した実験の結果を紹介する。
パラメタライズした対流性上昇流の中の気層におい
て、上端と下端の気圧差 δp [Pa] < 0 の範囲に対する
周囲の大気の混合率 δMe [kg s−1] は、LCL における
対流性上昇流の半径 R [m] に反比例し、つぎの式で与
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えられる (Kain and Fritsch 1990)。

δMe = Mu0
2αδp

R
(3.5.5)

ここで、Mu0 [kg s−1] はパラメタライズした対流性上
昇流の雲底、つまり LCL における上向きマスフラッ
クス6、α [m Pa−1] はエントレインメントの定数であ
る。実験室における測定によると、2α の値は気圧座標
で −0.03 m Pa−1 と求められ、これは高度座標で無次
元の 0.2 となる。一方、浅井 (1983)によると、エント
レインメントの定数を大気中の対流雲について測定す
ることは困難なため値が不確定であり、飛行機による
スケールの小さな積雲の観測からは α の値として実験
室より大きな値が得られている。

(3.5.5)式右辺において混合率を決める対流性上昇流
の半径 R は、Kain and Fritsch (1990)では 1500 m
に固定されていた。Kain (2004)では LCL における格
子スケールの対流性上昇流 wLCL の関数に変更され、
(3.5.1)式右辺の括弧内を

wKL = 100wLCL
∆x

25000
− wzLCL (3.5.6)

として、パラメタライズした対流性上昇流の LCL に
おける半径をつぎの式により与えている。

R =



1000
(
wKL < 0m s−1

)
1000 (1 + 10wKL)(

0m s−1 ≤ wKL ≤ 0.1m s−1
)

2000
(
wKL > 0.1m s−1

)
(3.5.7)

この式から、0 m s−1 ≤ wKL ≤ 0.1 m s−1 の範囲では
LCL における格子スケールの上昇流 wLCL が大きい
ほど対流性上昇流の半径が大きくなり、(3.5.5)式から
求められる混合率 δMe は小さくなる。混合率が小さ
くなればエントレインメントによる周囲の乾いた空気
の対流雲への流入とデトレインメントによる対流雲内
の湿った空気の周囲への流出が少なくなるため、対流
雲の雲頂が高くなるように作用する。一方、wLCL が
大きくなると混合比の鉛直分布によっては対流雲の中
で生成される降水が多くなる場合があり、このときは
降水粒子による引きずりおろしの効果が大きくなって
対流性上昇流が弱められ、対流雲の雲頂が低くなるよ
うに作用することがある。混合率の大きさは対流雲の
雲頂高度や降水分布に大きな影響を及ぼすが、対流雲
の半径を決める (3.5.7)式は物理的に定式化されたもの
6 KF スキームでは、大気の密度 ρ と上昇流 w、上昇流域
の面積 a を使って ρwa [kg s−1] を上向きマスフラックスと
定義する。

ではなく、とくに水平格子間隔が対流性上昇流の半径
R と同程度の大きさになる高分解能モデルにおいては
計算方法の変更が必要になる可能性がある7。
ここでは、KF スキームによりパラメタライズした

対流性上昇流の LCL における半径 R の計算方法を現
在の (3.5.7)式とした場合と、つぎのように変更した場
合の効果を調べた実験の結果を紹介する。
【現在のスキーム】LCL における対流雲の半径 R を

(3.5.7)式から求める。
【対流雲半径：大】現在の Rの最小値である 1000 m

に固定する。
【対流雲半径：小】比較のため R を 100 m に固定

する。
【対流雲半径：可変】現在の R の変動幅 1000 m ～

2000 m は KF スキームが開発された Eta モデ
ルの水平格子間隔 25 km に最適であると考えて、
MSM の水平格子間隔 5 km に合わせて変動幅を
200 m ～ 400 m に変更する。

【対流雲半径：可変 3 α】対流雲の半径が小さくなれ
ばエントレインメント率とデトレインメント率は
【対流雲半径： 可変】の場合より大きくなると考
えて、この変更に加えて混合率の計算における α

の値を 3 倍にする8。
ここで、【対流雲半径： 可変】における水平格子間隔
を一般化して ∆x [m] とすれば、R の計算において
(3.5.7)式の代わりにつぎの式を用いることになる。

R =



1000
∆x

25000
(
wKL < 0m s−1

)
1000 (1 + 10wKL)

∆x

25000(
0m s−1 ≤ wKL ≤ 0.1m s−1

)
2000

∆x

25000
(
wKL > 0.1m s−1

)
(3.5.8)

また、【対流雲半径： 可変 3 α】においてエントレイ
ンメントの定数 α の値を大きくする設定は、スケール
の小さな対流雲の観測から得られる α は実験から得ら
れる α よりも大きいこと (浅井 1983)を反映させて、
感度を調べることが目的である。それぞれの設定によ
る MSMの降水予測の結果を図 3.5.5に示す。なお、図
3.5.4の計算領域は現業の MSM と同じであるのに対
し、図 3.5.5の計算領域は図に示した範囲だけである。
7 KF スキームでは、対流性上昇流の半径 R は混合率の計算
(3.5.5)式だけに現れるサブグリッドスケールの量であり、R
を格子スケールの物理量として解釈することは適切ではない
と考えられる。一方で、サブグリッドスケールの対流雲の半
径 R がモデルの格子間隔より大きくなっても、KF スキー
ムの計算が破綻することはない。
8 この設定では感度を調べることを目的として、α にかなり
大きな値を設定している。
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図 3.5.5 対流雲と周囲の大気との混合率を変更した KF スキームを用いた水平格子間隔 5 km の MSM による降水量の比較。
初期時刻 2007年 7月 10日 03 UTC、予報時間 6 時間までの 3 時間降水量 (図 3.5.4 と同じ事例)。

このため、図 3.5.4と図 3.5.5における【現在のスキー
ム】とは計算の結果が異なっていることに注意が必要
である。
この結果から、対流雲の半径を小さくしたり可変に

したり、さらにエントレインメントの定数を大きくし
たりして周囲の大気との混合の割合を大きくすれば、
現在の KF スキームの弱点である地形に沿った不自然
な降水が軽減され、実況とは位置がずれているものの
九州南部地方の線状の降水帯を表現できるようになる
ことがわかる。
一方、図 3.5.5に示した予想降水量では、山口県の

日本海沿岸に線状の強い降水域が計算されており、解
析雨量に示した降水域と比べて降水量が過剰である。
この降水域は MSM と同じ予報領域について計算した
図 3.5.4では山口県沖に表現されており、雲物理過程に
よって計算された降水の寄与が大きい。対流パラメタ
リゼーションによる成層状態の安定化の効率を高くす
ることにより、雲物理過程において過剰な降水を計算
しないように対処することが必要だと考えられる事例
である。ところが、今回の実験のように混合率を大き
くすることは、 KF スキームによる成層状態の安定化
の効率を低くすることにつながる。第 3.5.5項 (2)で述
べる KF スキームによって除去する CAPE の割合と

合わせて、対流パラメタリゼーションによる成層状態
の安定化の効率についてさらに検討が必要である。
今回の実験では、対流雲の半径を小さくしたりエント
レインメントの定数を大きくしたりすることによって、
水平格子間隔 5 km のモデルがサブグリッドスケール
の現象としてパラメタライズする対流雲の混合率を適
切に計算できるようにすることを考えた。一方、Houze
(1993)によれば対流雲と周囲の大気とのエントレイン
メントを定常モデルで表現することは適切ではなく、時
間については不連続に、空間については非一様に混合
が起こることが指摘されている。対流パラメタリゼー
ションで扱うサブグリッドスケールの対流雲のモデル
をどれだけ精緻にすべきか明らかではないが、今回の
実験の結果は水平格子間隔 5 km の MSM では KF ス
キームにおける混合率の計算方法を見直す必要がある
ことを示していると考えられる。

3.5.5 パラメータの調整
パラメタリゼーションを実装するためには、物理的
には値を決めることができないパラメータを適切に設
定する必要がある。一般に、最適なパラメータの値は
モデルの格子スケールにおける特性や格子間隔によっ
て異なり、パラメタリゼーションの選択と並んで予測
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の結果に大きな影響を及ぼす。
ここでは、大森ほか (2005)およびその後の統計検証
に基づいて決定した水平格子間隔 10 km と 5 km の
MSMで用いている KFスキームのパラメータのうち、
降水予測に大きな影響を与える値の設定についてまと
める9。
(1) トリガー関数の気温摂動を調整する係数
第 3.5.2 項 (1) で述べたトリガー関数に加える上昇
流に基づく気温摂動 ∆TLCL は、最初に Fritsch and
Chappell (1980)で導入され、Kain (2004)で関数形を
(3.5.1)式に変更されてWRF モデルに組み込まれてい
る。いずれの場合も ∆TLCL をそのまま LCL まで断
熱的に持ち上げた気層の気温 TLCL に加えているが、
JMA-NHM に実装した KF スキームでは 1 以下の係
数を掛けて値を小さくできるようにしている。これは、
KF スキームが開発された Eta モデルより高分解能な
モデルでは格子スケールの上昇流が局所的に大きくな
るため、大きな気温摂動が計算されることを抑えるた
めである。同様に、第 3.5.2項 (2)で述べた相対湿度に
基づく気温摂動 ∆TRH は、Undén et al. (2002)による
と HIRLAM では (3.5.3)式をそのまま用いているが、
JMA-NHM の KF スキームでは 1 以下の係数を掛け
て値を小さくできるようにしている。水平格子間隔 5
km で下層が湿潤な日本付近を予報領域とする MSM
では、統計的な検証に基づいて ∆TLCL の係数を 0.2
に、∆TRH の係数を 0.25 に設定している10。
一方、下層が乾燥している場合にはトリガー関数に
対して一律に 0.9 K の気温摂動を加えるRidout et al.
(2005)の方法などがある。モデルが対象とする領域の
気候特性や格子スケールの気温と混合比の分布に応じ
て、最適な気温摂動の計算方法を検討しなければなら
ない。
一般に、トリガー関数に加える気温摂動を大きくす
ればサブグリッドスケールの対流が発生する条件が緩
くなるため、より下層における CAPE の小さな気層
が対流雲の雲底の候補となって浅い対流11 となる割合
が大きくなり、また KF スキームが発動する格子が多
くなる。この場合、潜熱が解放される高度が低くなっ
たり、補償下降流による格子スケールの昇温が顕著に
なる高度が低くなったりして、格子スケールの気温の
鉛直分布にバイアスを生じさせる可能性がある。相対
湿度に基づく気温摂動を導入し、∆TRH の係数を 1.0

9 ここに示したパラメータの値は、JMA-NHM のネームリ
ストの変数群 namcld によって設定することができる。

10 ネームリストの変数群 namcldでは、∆TLCL の係数を変数
群要素 dtlcl fct に、∆TRH の係数を変数群要素 dtrh fct

に、それぞれ正の数値で指定する。
11 KF スキームにおける浅い対流は、対流が発生する条件を
満たすが、対流雲の厚さが深い対流となる条件を満たさな
かったカラムで発生する (Kain 2004)。貿易風帯などにおい
て水蒸気を境界層の上端に鉛直輸送する過程をパラメタライ
ズする浅い対流とは、発生の条件や効果が異なる。

にして実験したところ、925 hPa 面の気温の正バイア
スと 700 hPa 面より上層の気温の負バイアスが大きく
なった (成田 2006b)。このバイアスを軽減するため、
MSM の KF スキームでは ∆TRH の係数を 0.25 と小
さく設定している。トリガー関数の気温摂動を調整す
る係数の設定にあたっては、気温の鉛直分布の変化に
注意が必要である。
(2) 除去する CAPEの割合
モデルの分解能が高くなるほど、パラメタライズし

た対流による成層状態の安定化の効率を低くして、格
子スケールで表現できる対流の効果を大きくするべき
であると考えられる。そこで、KF スキームにより除
去する CAPEの割合をパラメータとして、この値を調
整することによって低分解能なモデルに適用したとき
より安定化の効率を低くし、パラメタリゼーションが
過剰に作用することを抑えることができるようにした。
元の KF スキームでは対流が発生する前の CAPE の
10 % を残すようにしていたが、水平格子間隔 10 km
および 5 km の MSM では 15 % を残すように変更し
て、KF スキームの効果を弱く、格子スケールで表現
できる対流の効果を強くしている12。
一方、KF スキームによって除去する CAPE の割合

を小さくする場合は、第 3.5.4項で述べた混合率を大き
くする場合と同様に、成層状態の安定化の効率が低く
なり、雲物理過程によって過剰な降水を計算してしま
う問題が顕著になる。多くの事例について KF スキー
ムによる成層状態の安定化の効率を高く設定すればこ
の問題を軽減できるが、これと同時に計算すべきであっ
た強い降水の集中を弱める結果になり、必ずしも得策
とはいえない。混合率の計算方法と合わせて、KF ス
キームによる成層状態の安定化の効率をどのように設
定するか、引き続き検討しなければならない。
(3) 対流のライフタイム
高分解能モデルでは時間積分の間隔が短くなるため、

1 ステップのうちに対流の発生から消滅までのライフ
タイムを終わらせることは適切ではない。そこで、KF
スキームでは水平風が 1 つのモデル格子を横切る時間
内に KF スキームでパラメタライズした対流によって
CAPE を除去するクロージャを採用している。JMA-
NHM ではこの時間の最小値を調整することによって
CAPE を除去する時間、つまり対流のライフタイムの
最小値を変更し、KF スキームの効率を変えることが
できる。モデルの水平格子間隔を 5 km 程度より小さ
くすると、除去する CAPE の割合よりも対流のライ
フタイムの調整の効果のほうが成層状態の安定化の効
率に大きな影響を及ぼすことになる。
対流のライフタイムの最小値は、深い対流と浅い対

12 ネームリストの変数群 namcld では、KF スキームが働い
たあとに残す CAPE の割合を変数群要素 del abe に 0 か
ら 1 の数値で指定する。
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図 3.5.6 凝結した水物質から降水への変換の閾値を変えた
ときの降水量の強度別頻度。雲物理過程による降水 (左)、
KF スキームによる降水 (右)。横軸は 1 時間降水量の閾
値 [mm/h]、縦軸は降水量が閾値を超えた格子数。

流について独立に設定することができる13。実験の結
果に基づいて、水平格子間隔 10 km の MSM ではラ
イフタイムの最小値を、深い対流では 1800 s に、浅い
対流では 2400 s に設定しており、水平格子間隔 5 km
の MSM ではライフタイムの最小値を、深い対流では
900 s に、浅い対流では 600 s に設定している。一般
には深い対流より浅い対流のライフタイムのほうが長
いと考えられるが、水平格子間隔 5 km のMSM では
冬季の弱い降水が過剰に広がることを抑えるため浅い
対流のライフタイムに短い値を設定している (大森ほ
か 2005)。
(4) 凝結物の降水への変換の閾値
第 3.5.3項で述べたように、(3.5.4)式における qC0

の値、つまり対流性上昇流の中で生成された凝結物を
地上への降水に変換するときの閾値を経験的に決めな
ければならない14。
現業運用している MSM では、雲物理過程と KF ス

キームを合わせた降水の頻度分布が観測と近くなるよ
うに qC0 の値を設定しており、水平格子間隔 10 kmの
MSM では 8.0×10−4 kg kg−1 を、5 km の MSM では
2.0×10−3 kg kg−1 を採用している (大森ほか 2005)。
一般に qC0 の値を大きくすれば KF スキームにより生
成される降水量 PRC の値は小さくなり、パラメタラ
イズした対流性上昇流の中で生成された凝結物が格子
スケールの雲水や雲氷となる割合が大きくなる。
水平格子間隔 5 km の MSM で、qC0 の値を

8.0×10−4 kg kg−1 および 2.0×10−3 kg kg−1 とした
場合の雲物理過程と KF スキームそれぞれによる降水
量の強度ごとの頻度を図 3.5.6に示す。この結果から、
qC0 の値を 8.0×10−4 kg kg−1 から 2.0×10−3 kg kg−1

に大きくすると、KF スキームではとくに 5 mm h−1

以上の降水が減少し、ほぼ 10 mm h−1 以上の降水が
計算されなくなる。一方、KF スキームで降水となら

13 ネームリストの変数群 namcld では、深い対流のライフ
タイムの最小値を変数群要素 cu lifetime min に、浅い対
流のライフタイムの最小値を変数群要素 shallow lifetime

に、それぞれ秒単位の数値で指定する。
14 ネームリストの変数群 namcld では、変換の閾値 qC0 の
値を変数群要素 kf thresh に正の数値で指定する。

なかった凝結物は格子スケールの雲水や雲氷となるが、
qC0 の値を変えても雲物理過程による降水には大きな
変化は見られないことがわかる。この結果は、KF ス
キームによるサブグリッドスケールの対流が発生して
いるカラムでは格子スケールで未飽和であることが多
いため、デトレインされた雲水や雲氷が蒸発して雲物
理過程による降水にはならなかったことを反映してい
ると考えられる。
第 3.1.5 項 (1) で述べたように、雲物理過程と対流
パラメタリゼーションを併用しているため水蒸気から
降水を生成するまでの過程の一部は雲物理過程におけ
る雲水や雲氷の状態を経由せず、したがって雲物理過
程で計算される物理量をそのまま放射過程で利用する
と中下層雲の分布が実況よりも狭く、地表面における
下向き短波放射フラックスが大幅に過大評価されてし
まう問題がある (第 5.3.2項)。この問題を解消するた
めには、KF スキームの対流性上昇流において生成さ
れた凝結物をすべて雲物理過程の雲水と雲氷としてデ
トレインさせる対処が考えられる。そのために qC0 の
値を大きくしても、前に述べたように未飽和な格子に
デトレインされた雲水と雲氷はすぐに蒸発してしまう
ため、必ずしも問題の解消には結びつかない。さらに、
qC0 の値を大きくすることにより KF スキームによる
弱い降水が少なくなる。この結果、KF スキームを併
用して降水強度ごとの頻度を実況に近づけて予測精度
を向上させる目的 (第 3.1.3項) を満たすことができな
くなり、得策ではない。値の設定にあたっては、注意
が必要である。

3.5.6 おわりに
本節では、山田ほか (2003)およびKain (2004)以降
に JMA-NHM の KF スキームに加えた改良と MSM
におけるパラメータの設定について紹介した。ここで
検討したパラメータの設定は降水予測の統計的な検証
結果に基づいており、個々の事例に対しては必ずしも
最適な設定であるとは限らない。事例解析を目的とす
るモデルの実行では、現業運用とは異なる方針でパラ
メータの設定を検討する必要がある。また、モデルの
格子間隔や側面境界値を提供する親モデルの特性が異
なる場合には、ここに示した MSM と同じパラメータ
を設定することは最適ではない可能性がある。
パラメタリゼーションによる成層状態の安定化の効
率を高くすべきか低くすべきかは、格子スケールの特
性、とくに雲物理過程の特性や、対象とする事例によっ
て最適な方針が異なる。現在の KF スキームは大気の
成層状態が異なってもトリガー関数や混合率の計算方
法は変わらず、パラメータは同一の値を使っており、第
3.5.4項で述べたようにパラメタリゼーションが適切に
作用していない場合がある。今後は現業におけるMSM
の運用により得られた知見に基づき、成層状態に応じ
て KF スキームの内部における計算方法を切り替える
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など、改善に向けた取り組みが必要である。
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3.6 Grellスキームの導入1

3.6.1 はじめに
本節では気象庁非静力学モデル (JMA-NHM)に組み

込まれた対流パラメタリゼーションのうち、山田ほか
(2003)以降に大森ほか (2005)が導入したメソスケー
ルモデル向けの Grell スキームを紹介する。
最初に Grellスキームを定式化したのはGrell (1993)

である。このスキームは、Arakawa and Schubert
(1974)が定式化した Arakawa-Schubert (AS) スキー
ムでは考慮されていないサブグリッドスケールの対流
性下降流が組み込まれた修正 ASスキーム (Grell et al.
1991)を大幅に簡略化したものである。簡略化にあたっ
ては、Grell et al. (1991)に示された予報実験に基づい
て、計算結果に大きな影響を及ぼす過程だけが組み込
まれている。とくに、AS スキームでは 1 つの格子内
にさまざまな高さを持つ積雲の集団を考えるため低分
解能モデルに適しているのに対して、Grell スキーム
では 1 つの格子内に単一の積雲だけを考えるため高分
解能モデルに適していることが大きな特徴である。こ
のため、Grell (1993)では簡略版単一雲スキームと呼
んでいる。このスキームが、ペンシルバニア州立大学
と米国国立大気研究センターが共同で開発しているメ
ソスケールモデル MM5 に Grell スキームという名前
で実装され、広く利用されるようになった。
大森ほか (2005)が JMA-NHM に実装した Grell ス

キームは、全球モデル (GSM)の ASスキームを修正し
て移植したものである。基本的な構成はMM5の Grell
スキームと同じであるが、JMA-NHM の Grell スキー
ムではクロージャの仮定、対流性上昇流へのエントレ
インメントの扱い、サブグリッドスケールの対流が発
生する条件の判定などに変更が加えられている。
第 3.6.2項では MM5 における Grell スキームの定

式化の概略を Grell et al. (1994) に基づいて紹介し、
第 3.6.3項では JMA-NHM と MM5 に組み込まれた
Grell スキームの違いをまとめる。

3.6.2 定式化
ここでは、MM5 の Grell スキームの定式化を対流

パラメタリゼーションの構成ごとにまとめる。
(1) 静的コントロール
対流パラメタリゼーションでは、モデル化したサブグ

リッドスケールの対流雲により気温や水蒸気を鉛直輸
送することによって、不安定な大気の成層状態を安定化
する。モデル化した対流雲により気温や水蒸気量など
の熱力学的な特性を制御することを静的コントロール
と呼ぶ。静的コントロールには、対流雲の内部における
気温の鉛直減率に基づく簡略なスキーム (湿潤対流調節
や Betts-Miller スキームなど) や、周囲の大気と混合
する対流性上昇流と対流性下降流、対流雲の周囲の補

1 成田 正巳
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�
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�
�
�

�
�
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0

図 3.6.1 Grell スキームにおける対流雲のモデル。対流雲は
一対の対流性上昇流と対流性下降流から構成され、対流雲
の周囲には補償下降流がある。

償下降流をモデル化した高度なスキーム (Kain-Fritsch
スキームなど) がある (山田ほか 2003)。
第 3.5節で述べた Kain-Fritsch (KF) スキームと同
様に、Grell スキームの静的コントロールでは 1 つの
格子内に単一の定常的な対流雲のモデルを考える (図
3.6.1)。モデル化した対流雲は一対の対流性上昇流と対
流性下降流から構成され、対流雲の周囲には補償下降
流がある2。対流雲内の上昇流および下降流と周囲の大
気との混合が起こるのは上端と下端だけで、途中の高
度における対流雲の側面ではエントレインメントとデ
トレインメントを考慮しない点は、KF スキームより
簡略化されている。このため、対流性上昇流が発生す
る高さ zB における上向きマスフラックス3 を MB と

2 ここでは慣例にしたがって補償下降流と呼ぶが、図 3.6.1
から明らかなように、対流性上昇流が始まる高さ zB より下
層では対流性下降流だけが存在するため、補償下降流は正確
には補償上昇流となる。
3 ここでは、上向きマスフラックス MB を大気の密度 ρ と
上昇流 w から MB = ρw [kg m−2 s−1] によって定義して
おり、正確には単位面積あたりの上向きマスフラックスで
ある。ただし (3)で述べるように、Grell et al. (1994)では
フィードバックの定式化において MB を上昇流 w としてい
る。ほかに、鉛直 p 速度を上向きマスフラックスとする場
合 (Yanai et al. (1973) など)や、上昇流域の面積 a を使っ
て ρwa [kg s−1] を上向きマスフラックスとする場合 (第 3.5
節の Kain-Fritsch スキームなど) がある。下向きマスフラッ
クスについても同様である。
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すれば、浮力がゼロになって対流性上昇流が止まる高
さ zT と zB の間の高度における上向きマスフラック
スは高度によらず一定で MB となる。同様に、対流性
下降流が始まる高さ z0 における下向きマスフラック
スを M0 とすれば、対流性下降流が地面に達して止ま
る高さ z = 0 と z0 の間の高度における下向きマスフ
ラックスは高度によらず一定で M0 となる。
つぎに、1 つの格子内における一対の対流性上昇流
と対流性下降流について、Houze et al. (1980)にした
がって M0 を MB と対流による凝結量と蒸発量、降水
効率の関数として表す。対流性上昇流の内部の高さ z

における単位質量あたりの凝結率を Su (z) とすれば、
対流性上昇流全体の凝結量は

Cu = MB

∫ zT

zB

Su (z) dz (3.6.1)

となる。一方、対流性下降流の内部の高さ z における
単位質量あたりの蒸発率を Sd (z) とすれば、対流性下
降流全体の蒸発量は

Ed = M0

∫ z0

0

Sd (z) dz (3.6.2)

となる。対流性上昇流における凝結量 Cu は、対流に
よる降水量 Rc と対流性下降流における蒸発量 Ed の
和と等しいので、降水効率を 1 − β とすれば

Rc = (1 − β)Cu

= (1 − β)MB

∫ zT

zB

Su (z) dz
(3.6.3)

Ed = βCu

= βMB

∫ zT

zB

Su (z) dz
(3.6.4)

が成り立つ。したがって、(3.6.2)式から

M0 =
Ed∫ z0

0

Sd (z) dz

=
βMB

∫ zT

zB

Su (z) dz∫ z0

0

Sd (z) dz

= εMB

(3.6.5)

が得られる。ここで

ε =
M0

MB
=

β

∫ zT

zB

Su (z) dz∫ z0

0

Sd (z) dz

(3.6.6)

である。
降水効率 1− β は、Fritsch and Chappell (1980)に
したがって水平風の鉛直シアーの関数としてつぎの式

から計算できる。

1− β =



1.591 − 0.639
∆V

∆z
+ 0.0953

(
∆V

∆z

)2

− 0.00496
(

∆V

∆z

)3

(
∆V

∆z
≥ 1.35

)

0.9
(

∆V

∆z
< 1.35

)
(3.6.7)

ここで、∆V/∆z は雲底と雲頂の間、つまり高さ zB

と zT の間における水平風の鉛直シアーで、単位は
10−3 s−1 である。
また、対流性上昇流と対流性下降流の内部では飽和

していると仮定すれば、内部の混合比 qc (z) はつぎの
式で近似できる。

qc (z) = q̃∗ (z) +
γ

1 + γ

1
L

[
hc (z) − h̃∗ (z)

]
(3.6.8)

γ =
L

cp

[
∂q̃∗ (z)

∂T

]
p

(3.6.9)

ここで、q̃∗ (z) は周囲の大気の飽和混合比、L は潜熱、
hc (z) は対流雲の内部の湿潤静的エネルギー、h̃∗ (z)
は周囲の大気の飽和湿潤静的エネルギー、cp は定圧比
熱、T は気温であり、(3.6.9)式右辺の微係数は気圧を
一定として求める。(3.6.8)式右辺の hc (z) として対流
性上昇流および対流性下降流の内部における湿潤静的
エネルギーが求められれば、対流性上昇流の内部にお
ける単位質量あたりの凝結率 Su (z) と対流性下降流の
内部における単位質量あたりの蒸発率 Sd (z) を計算す
ることができる。
つぎに、対流雲の内部における湿潤静的エネルギー

と、静的コントロールにおける境界条件を決める。対
流性上昇流の内部における湿潤静的エネルギー hu (z)
は、対流性上昇流が発生する高さ zB における値が保
存され

hu (z) = hu (zB) = max
z≤zB

[
h̃ (z)

]
(3.6.10)

hu (zT) = h̃∗ (zT) (3.6.11)

と仮定する。ここで、h̃ (z) は周囲の大気の湿潤静的エ
ネルギーである。(3.6.11)式によって対流性上昇流が
止まる高さ zT を決めることができる。対流性上昇流
が発生する高さ zB は zB < zT の範囲で任意に決める
ことができて、Grell et al. (1994)では zB を特定して
いない。
同様に、対流性下降流の内部における湿潤静的エネ

ルギー hd (z) は、対流性下降流が発生する高さ z0 に
おける値が保存され

hd (z) = hd (z0) = min
zB≤z≤zT

[
h̃ (z)

]
(3.6.12)
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と仮定する。(3.6.12)式によって対流性下降流が始ま
る高さ z0 を決めることができる。
一方、(3.6.8)式の hc として (3.6.10)式から求めら

れる hu (z) を代入すれば対流性上昇流の内部における
混合比 qu (z) が、(3.6.12)式から求められる hd (z)を
代入すれば対流性下降流の内部における混合比 qd (z)
がそれぞれ計算できる。
以上により、(3.6.6)式および (3.6.5)式を用いて M0

を未知の MB および既知の Su (z) と Sd (z) の関数と
して表すことができる。対流性上昇流の上向きマスフ
ラックス MB の値は、つぎに述べる動的コントロール
によって決定する。
(2) 動的コントロール
動的コントロールは格子スケールの場がサブグリッ

ドスケールの対流を制御することで、パラメタライズ
した対流が発生する格子や対流性上昇流の上向きマス
フラックス MB を決定する。

Grellスキームは静的コントロールの構成が簡略化さ
れているため、さまざまなクロージャに基づく動的コン
トロールを適用することができる。Grell et al. (1994)
では Arakawa and Schubert (1974)と同様に、格子ス
ケールの場による成層状態の不安定化とサブグリッド
スケールの対流による安定化の割合がほぼ釣り合うと
する準平衡の仮定をクロージャとしている。第 3.6.3項
(1)では、JMA-NHM の Grell スキームにおける MB

の計算方法をまとめる。
動的コントロールにおいてMB が求められれば、(1)

で述べた静的コントロールによって対流性下降流の下
向きマスフラックス M0 を計算することができる。
(3) フィードバック
フィードバックは、パラメタライズしたサブグリッ

ドスケールの対流による格子スケールの気温や水蒸気
量の時間変化である。

Grellスキームでは KFスキームと違って、対流雲の
側面におけるエントレインメントとデトレインメント
を考慮しない。このため、サブグリッドスケールの対
流による格子スケールの場へのフィードバックは、対
流雲の周囲の補償下降流と、対流性上昇流および対流
性下降流の上端および下端におけるエントレインメン
トとデトレインメントだけで決まる。これらの効果が
1 つの格子の中だけに影響するので、サブグリッドス
ケールの対流による格子スケールにおける湿潤静的エ
ネルギー h (z) および混合比 q (z) の時間変化は、そ
れぞれ対流雲の周囲における湿潤静的エネルギー h̃ (z)
および混合比 q̃ (z) の時間変化と等しい。したがって

ρ

[
∂h (z)

∂t

]
CONV

=
∂hu (z)MB

∂z
+

∂h̃ (z) MB

∂z

− ∂hd (z)M0

∂z
− ∂h̃ (z) M0

∂z
(3.6.13)

ρ

[
∂q (z)

∂t

]
CONV

=
∂qu (z)MB

∂z
+

∂q̃ (z)MB

∂z

− ∂qd (z) M0

∂z
− ∂q̃ (z) M0

∂z
(3.6.14)

が成り立つ。ここで、ρは大気の密度で、[∂/∂t]CONV は
対流による格子スケールの物理量の時間変化を表す。さ
らに、Grellスキームの静的コントロールでは対流性上
昇流と対流性下降流のマスフラックスが高度によらず一
定であると仮定しているので、(3.6.6)式の ε = M0/MB

を用いれば、(3.6.13)式と (3.6.14)式はそれぞれ

ρ

[
∂h (z)

∂t

]
CONV

=MB
∂h̃ (z)

∂z
(1 − ε)

+ MB

[
∂hu (z)

∂z
− ε

∂hd (z)
∂z

]
(3.6.15)

ρ

[
∂q (z)

∂t

]
CONV

=MB
∂q̃ (z)

∂z
(1 − ε)

+ MB

[
∂qu (z)

∂z
− ε

∂qd (z)
∂z

]
(3.6.16)

と簡略化できる4。(3.6.15)式と (3.6.16)式の右辺の各
項を、(1)で述べた静的コントロールと (2)で述べた動
的コントロール、格子スケールの値から決定すれば、
格子スケールにおける湿潤静的エネルギーと混合比の
時間変化を計算することができる。また、(1)で述べた
ように降水量は Rc = (1 − β) Cu で与えられる。
以上の手順により、サブグリッドスケールの対流が
格子スケールの気温と混合比に与える効果を計算する
ことができる。

3.6.3 気象庁非静力学モデルにおける変更点
ここでは、第 3.6.2項で述べた MM5 における Grell
スキームの定式化と大森ほか (2005)が JMA-NHM に
組み込んだ Grell スキームの実装との変更点をまと
める。
(1) クロージャの簡略化
最初に定式化された AS スキーム (Arakawa and

Schubert 1974)では、準平衡の仮定をクロージャとし
ている。一方、GSMの ASスキームでは対流性上昇流
が発生する高さにおける上向きマスフラックス MB を
4 (3.6.13)式から (3.6.16)式に対応する Grell et al. (1994)
の (5.3.2.3.12) 式から (5.3.2.3.15) 式では、上向きマスフ
ラックスMB を上昇流、下向きマスフラックスM0 を下降流
としており、それぞれの式の左辺に ρ が掛かっていない。ま
た、(3.6.13)式と (3.6.14)式に対応する Grell et al. (1994)
の (5.3.2.3.12) 式と (5.3.2.3.13) 式では、それぞれ右辺第 2
項の符号が − に、第 4 項の符号が + になっている (誤植と
考えられる)。
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計算するときに、準平衡の仮定ではなく Randall and
Pan (1993)に基づくマスフラックス予測型のクロージャ
を用いている。このクロージャでは MB の時間変化を
表す予報方程式

∂MB

∂t
=

A

2α
− MB

2τd
(3.6.17)

によって MB を計算する5。ここで、A は雲仕事関数、
α は対流雲の運動エネルギーが MB

2 に比例するとし
たときの比例係数、τd = 2400 s は対流雲の減衰の時
定数である。
一方、JMA-NHM の Grell スキームでは (3.6.17)式
を簡略化し、MB の時間変化をゼロとしている。つま
り、(3.6.17)式において ∂MB/∂t = 0 として

MB =
Aτd

α
(3.6.18)

によりMBを診断している。この簡略化は、JMA-NHM
に Grell スキームを導入したときの実験で MB の初期
値を適切に与えることができず、(3.6.17)式から求めら
れる MB の大きさが過小だったことから導入された。
(3.6.18)式の妥当性は十分に確認されていないので、不
適切であれば隈 (1996)による MB の初期値の計算方
法を参考に改良する必要がある。
(2) 対流性上昇流におけるエントレインメントの考慮
静的コントロールを簡略化するため、第 3.6.2項で
述べた Grell et al. (1994)の定式化では対流性上昇流
および対流性下降流の側面と周囲の大気との混合を考
慮していなかったが、JMA-NHM の Grell スキームで
は対流性上昇流の側面へのエントレインメントを考慮
するように変更した。この変更により、高度 z におけ
る対流性上昇流の上向きマスフラックス Mu (z) は一
定ではなく z の関数となり、エントレインメント率を
λ とすれば

1
Mu (z)

dMu (z)
dz

= λ (3.6.19)

が成り立つ。簡略化のため、JMA-NHM の Grell ス
キームでは λ を定数としており、λ = 10−4 m−1 を用
いている6。(3.6.19)式を z = zB から z まで積分して
得られる

Mu (z) = MB exp [λ (z − zB)] (3.6.20)

を GSM の AS スキームと同様に

Mu (z) = MB [1 + λ (z − zB)] (3.6.21)
5 GSM の AS スキームにおける MB の予報方程式には、
Randall and Pan (1993) の定式化と細部に違いがある (隈
1996)。
6 エントレインメント率 λ の値は、JMA-NHM のネームリ
スト変数群 namcld の lambda grell によって指定する。な
お、JMA-NHM の AS スキームでは λ を定数とせず、積
雲の下部と上部ではエントレインメントが大きく、その間で
は小さいという高度への依存性を考慮している (村田・上野
2001)。

と線型近似する。ここで、MB で規格化した上向きマ
スフラックスを

η (z) =
Mu (z)

MB
= 1 + λ (z − zB) (3.6.22)

とすれば、(3.6.1)式は

Cu = MB

∫ zT

zB

η (z) Su (z) dz (3.6.23)

となる。
(3) トリガー関数の導入

JMA-NHM の Grell スキームでは、パラメタライズ
した対流が発生する格子を決めるために KF スキーム
のトリガー関数 (第 3.5.2項) を用いている。ただし、
KF スキームとは異なり Grell スキームでは対流雲の
雲底となるモデル面の高さを固定している7。
(4) フィードバックの高度化
フィードバックにおいて、Grell et al. (1994)では凝

結した水物質はすべて降水として地上に落下させてお
り氷相は考慮していないが、JMA-NHM では雲水、雲
氷と雨、あられに割り振るように変更した。雲と降水、
つまり雲水、雲氷と雨、あられに割り振る比率は雲頂
高度によって決まり、水物質と氷物質、つまり雲水、雨
と雲氷、あられに割り振る比率は気温が 0 ℃以上であ
るかどうかによって決まる。

3.6.4 おわりに
本節で紹介した Grell スキームは、AS スキームを

大幅に簡略化したスキームである。このため計算時間
を短くすることができるが、寄与の大きな過程だけし
か組み込んでいないため、Grell (1993)によると対流
の研究に Grell スキームを用いることは適切ではない。
また、Grell スキームと KF スキームの予報結果を比
べると、降水量には大きな違いが見られないが8、温位
と混合比の時間変化率の鉛直分布には差が見られ、KF
スキームより Grell スキームのほうが加熱率と乾燥化
率が上層で大きくなる傾向がある (大森ほか 2005)。こ
の違いは、対流性上昇流の側面におけるデトレインメ
ントや対流性下降流の側面におけるエントレインメン
トとデトレインメントを Grell スキームでは考慮して
いないのに対して KFスキームでは考慮していること、
対流性上昇流と対流性下降流の上端と下端の高度の決
め方が異なることに原因があると考えている。
数値予報課では、現業のメソ数値予報モデルにおけ

る対流パラメタリゼーションとして Grell スキームよ
り精緻な KF スキームを利用している。したがって、
7 GSM の AS スキームと同様に、対流雲の雲底となるモデ
ル面の高さを固定しているが、Grell スキームでは単一の対
流雲を考えており、必ずしも固定する必要はない。とくに中
緯度帯における対流では、KF スキームのトリガー関数から
求められる雲底高度を用いることを検討すべきであろう。
8 事例によっては、とくに海上で Grell スキームでは弱い降
水が広く分布することがある。
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当面は JMA-NHM の Grell スキームの大幅な修正は
予定していないが、異なる構成をもつ対流パラメタリ
ゼーションの特性を比較することによって得られる知
見は今後の開発において有用である。
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