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1｡　 はしがき

近年，河川改修工事の進捗によって大河川

の氾濫は著しく減少しているが，小河川の洪

水・土砂崩れ災害などは依然として防災上重

要な問題となっている。

降水量とこれら災害の発生は必ずしも一対

一に対応するものではないが，豪雨の発生が

災害発生の重要な因子であることは事尖であ

る。最近の気象予測技術の進歩によって気象

注意報・警報の精度は向上しており，防災の

立場からは，これらの気象情報を最大限に活

用することが大切である。そのためにも,バッ

クグランド的知識として豪雨の発生条件や地

域的分布特性を理解していただく必要があ

る。本稿の目的はここにある。

気象学的には豪雨の厳密な定議はないが，

大雨警報の対象となるような降水を豪雨と考

えてよい。

2｡ 降水の機構

豪雨の発生条件をのべる前に，一般的な降

水の機構をのべる。気圧は高さと共に減少し

て お り， 地 上 で　～1､000mb の 気 圧 は

12,000m 上空では～200mb に減ずる。気塊

がなんらかの原因で上昇すれば外界の気圧の

減少に応じて膨張して温度がさがる，未飽和

な気塊では，100m 上昇すると１℃気温が低

下する。空気に含まれる水蒸気の最大値（飽

和水蒸気量）は温度の関数で温度が低いほど

小さな数値である。したがって気塊が上昇し，

気温が低下すると空気に含みきれない水蒸気

が凝結する。（凝結熱の放出のため飽和気塊

の場合，100m 上昇あたり，～0.6℃の気温が

低下する。）

凝結した水蒸気が雲粒から降水粒子に成長

して地面に落下するまでの過程も複雑で，降

水物理（雲物理）と呼ばれる気象学の分野の

研究対象であるが，本稿では深く立ち入らな

いことにする。

以上述べたように，降水は空気の上昇運動

によって生ずる。単位時問あたりの降水量（降

水強度）は上昇速度と水蒸気量とでさだまる。

水蒸気量は気温が高いほど多い。総降水量は

降水強度とその継続時問の積である。

下層から気塊が上昇すれば，それを補償す

るため空気が周囲から流入（収束）する。ま

た下層で収束があれば上昇が生ずる。流体の

中では収束と上昇は不可分の現象である。す

なわち，降水は収束（上昇）に,よって生じ，

強い降水は強い収束（上昇）によって生じる。

空気の上昇の機構は次の２種類に分類され

る；(1)気象擾乱にともなうもの，(2)地形性の

上昇。気象擾乱とは，例えば低気圧，積乱雲

などのように地球大気中に生じる循環系の総

－ ８ －



称である。以下，これらについて説明する。　　より小さく，湿潤大気中で発達するメカニズ

ムを持ち，中問規模低気圧として分類されて

3. 気象擾乱と降水　　　　　　　　　　　　　 いる。その降水は～300km のひろがりを示す

大気中にはさまざまな気象擾乱があり，そ　　が，ある部分に中規模擾乱が発生して局地的

れぞれが個有のメカニズムと大きさを持って　　豪雨をもたらすことも少なくない。

いる。そのメカニズムと大きさによって気象　　　雷雨をもたらす積乱雲は積乱スケールの擾

擾乱は分類されている。降水に関連する擾乱　　乱である。高温・湿潤な気塊がなんらかの原

を第１表にかかげる。　　　　　　　　　　　　　囚によって上昇し凝結がはじまると潜熱の放

温帯低気圧は中緯度の大規模擾乱であり，　　出により，上昇にともなう気温の減少が，

南北の気温差に関係する傾圧不安定の機構に　　～0.6℃/100m 程度になることはすでにのべ

よって発生発達する擾乱である。気象衛星雲　　た。もし大気の気温の減率がこれより大きけ

像にみられるように広範囲（～1,000㎞）に　　れば上昇する気塊は周囲より相対的に高温

わたり，また低気圧の寿命も数日におよぶの　 （そして低密度）となり浮力を受けてますます

で時間・空間的の総和した降水量は多いが， 。上昇をつづけ高い積雲や積乱雲を生ずる。こ

降水強度は一般に弱い。しかし低気圧中心附　　れが積雲・積乱雲の発達の機構である。また，

近の強い風により地形性降水が大雨をもたら　　このような発達を生ずる大気の熱的状態を

すことも少なくない。場合によっては低気圧　　潜在対流不安定状態と云う。このような状態

のある部分で中規模擾乱が発生し豪雨が発生　　下で，潜在不安定を顕在化するためには下層

することもある。

台風は発達した熱帯擾乱であり，降水にと

もなう潜熱の放出に励起された巨大な渦であ

る。中心部分での上昇流や渦状の降水帯（ス

パイラルバンド）によっても強い降水がもた

らされるだけでなく，強い凰によって大量の

地形性降水をもたらすことが多い。

梅雨期には梅雨前線上で～1,000� の間隔

をおいて発生する小低気圧が大雨をもたらす

ことがある。この低気圧は通常の温帯低気圧

第1 表　気象攪乱の分類

空間的大きさ　　 ライフタイム

大規模擾乱

中間　　″

中　　″

積雲　　″

数1,000㎞　　　　数日

～1,000㎞　　　　～日

～　100km　　　　 数時間

数　㎞　　　～30分

台　　　 風 ～1,000�　　　　　 数日

-

の気塊を上昇させることが必要であり，この

ため低気圧スケールの上昇流や地形性上昇が

きっかけとして働かねばならない。積乱雲の

上昇流は一般に大きく激しい降水や降雷をと

もなうが，そのひろがりは～10� 程度である

（～100㎞もある積雲を浮力によって形成す

ることはできない）。 また一回の上昇が終れ

ば対流不安定エ ネルギーを消費しつくすた

め，それ以上降水が続くことがない。このた

め単一の積乱雲の継続時問は，たかだか～30

分である。

以上説明した，幾つかの気象擾乱のみでは

豪雨―～100㎞以上のひろがりと～３時間

の継続時間をもっｰ の発生は充分に説明さ

れ得ない。観測データによれば組織化された

数個の積雲・積乱雲の集団（つまり中規模擾

乱）の発生が豪雨をひきおこすことを示して
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いる。これについては詳しく後述する。

4｡ 地形性上昇

山地などの地形によって生じる上昇流を地

形性上昇と云う。具体的に考えるために，長

い山脈に直角にむかう風を想定する。風は地

面に沿って流れるため，斜面をのぽる，つま

り上昇することになる。他の見方をすれば気

流が山地によって阻止され，地形性収束がお

き，上昇流を生ずると云ってもよい。以上の

二つの説明は内容的に完全に同一である。実

際の大気の場合は山地をはい登る気流と迂回

する気流が生じ，その割合は流れの熱力学

的・力学的特性によって決定される。

地形性上昇にも，大はヒマラヤ山脈の地形

性上昇から，小は丘陵による地形性上昇まで

さまざまなスケールがある。谷などの複雑地

形に対しては，当然複雑な上昇流が生ずる。

大気が対流安定な状態であれば，単に地形性

上 昇にともなう降水が発生するだけである

が，潜在不安定な状態にあれば地形性上昇に

よって不安定が顕在化して激しい対流性降水

を生ずる。

地形そのものは固定されているから，地形

性上昇がおきるか否か，あるいは継続するか

どうか，は風の状況による。例えば台風が日

本南岸に停滞する場合には，日本列鳥の南東

斜面に地形性降水がその期問継続する。

5｡ 豪雨発生の条件

積雲スケールの擾乱（積乱雲など）は激し

い対流性降水をもたらすが，一般に対流不安

定エネルギーを短時間に消費して終息してし

まう。豪雨発生のためには，積乱雲の集団的

発生，つまり中規模対流システムの発生が条

件である。

単一の積乱雲は～30分程度の寿命をもつに

すぎないから，豪爾の発生のためには，積乱

雲をひきつづいて発生させるなんらかの機構

が必要である。

積乱雲は対流不安定エネルギーと水蒸気を

消費して終息するから，これに抗してエネル

ギーと水蒸気を補給する機構があれば，次々

と積乱雲が発達できる。大規模低気圧，梅雨

前線上の中間規模低気圧にともなう上昇流

（下層の収束），強い南風による高温多湿気団

の流入はそれらを補給する役割をはたす。こ

のような状況下での対流性降水は熱や運動量

の再配分の過程をへて自励的に中規模擾乱を

維持する。豪雨が大規模や中間規模低気圧の

中心近傍に発現することの多いのはこの理由

による。気象衛星雲画像やレーダーでみると，

積乱雲が次々と発生し，あるいは列状に並ん

で豪雨をもたらしていることが観察される。

このような中規模の対流性擾乱は～300㎞四

方の水蒸気を消費しつくして数時間で終息す

る。

地形性上昇（地形収束）も，同様にひきっ

づく積乱雲の発達をひきおこす囚子である。

台風や低気圧が日本列島南岸に停滞し，高温

多湿で対流不安定な気団を日本列鳥の南～南

東斜面に送りこむ場合にしばしば豪雨の発生

するのはこのためである。

以上は，かなり広範囲の大雨域のなかの一

部分に集中するタイプの豪雨の例である。こ

れに対し，周囲には強い降水域がないのに，

ごく局地的に降る タイプの豪雨もある。この

ような豪雨には次の機構が働いていると考え

られる：凝結は上昇流によってもたらされる

が，強い降水がおきると，落下する雨滴が空
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気をひきづり下し，また大気下川が未飽和な　　とが必要である。通常の降水現象はきわめて

場合 には雨滴からの蒸発によって冷却され　　頻度の高い現象であるのに対し，豪雨が比較

(空気の密度が増加する)，これらの効果に　　的まれにしか発生しないのは，複合的な現象

よって強い下降流が生じる。雷雨ではこの下　　だからである。

降流が一般に顕著であるが，豪雨の場合にも

あらわれる。風速・風向の鉛直分布によって　　6. 豪雨の地域的分布特性

は，激しい降水にともなう下降流が周囲の気　　　 世界各地域それぞれの平均的な降水量を大

流と衝突して，新しい収束場をつくることに　　きく上まわる降水が豪雨である。平均的多雨

よって，次々と積乱雲を発生させ豪雨をもた　　地域に豪雨がかならずしも多発しないのは，

らすことがある。特に新しい積乱雲が，次々　　豪雨が特異現象だからである。世界および日

と古いそれの後而( 進行方向の後) に作られ　　本における豪雨の特性をみるため，雨虻の極

ると豪雨域は停滞し，狭い地域に集中した降　値についての期間一雨量関係を第１図に示す。

水がもたらされる。　　　　　　　　　　　　　　10分間雨量は佃々の積乱雲による降水を代表

上述したように，豪雨の発生にはいくつか　　しており，極値は対流不安定と水蒸気によっ

の条件が同時に満され，かつその条件下での　　て規定されている。一時間雨量は中規模擾乱

み作用するいくつかの機構が複合的に働くこ　　の発達に関係している。　１日雨量は大規模擾
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第１図　全地球および日本の雨量極値についてのdepth-dｕrａｌｉｏｎの関係（Ｊｅｎxlings（1950）に加筆）
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乱（あるいはそれに支配されて引つづき発生

した中規模擾乱）の降水を代表している。数

日雨量は, 地形と停滞した擾乱に関係する。

10日～１年問雨量は大規模擾乱の活動を決定

する大循環の様相によって規定される。

第１図にみるように長時問の極値はインド

（アッサム地方）のチェラプンジェで， ５～

１日雨量の極値は熱帯で，１日～１時問雨量

の極値は亜熱帯で発現している。　1～30分間

の極値は熱帯・亜熱帯・中緯度のいづれでも･

発現している。これらの事実は次のように説

明できる：熱帯では大雨をもたらすに必要な

大規模場の条件が長時問持続することがあ

り，長時問雨量の極値がでやすい。積乱雲発

達の原因となる対流不安定は中緯度でも発現

し,短時間雨量の極値はどこででも出現する。

亜熱帯では熱帯海洋性気団が陸上に侵入し，

前線・低気圧の活動も活発で中規模擾乱も発

達しやすい。このため１～６時間雨量の極値

第２図ａ　気象官署の日雨量極値の分布

はこの地域に発現する。

日本の極値と世界のそれを比較すると，１

日以上の長期間の日本の極値は世界のそれに

第２図ｂ　 気象官署の１時間雨量極値の分布

第２図Ｃ　気象官署の10分間雨量極値の分布
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はるかにおよばない。30～10分間の極値につ

いても日本の値は肚界のそれに比し非常に小

さい。ところが１時間～１日雨量の日本の極

値は世界のそれにほぼ同等である。すなわち

日本の豪雨は亜熱帯の中規模擾乱の特徴をも

つ豪雨である。

日本の１日，１時間および10分間降水量の

極値の分布図を第２図に示す。　１日雨量の極

値分布には著しい地域性がみられる。大きな

極値は太平洋および東シナ海沿岸に発現して

おり，強い降水を維持する大規模擾乱や台風

の停滞と地形性上昇がこの分布に関係してい

る。　１時間雨量極値分布にも南北差と地域性

が認められるが，それは１日雨量極値分布に

おけるほど顕著ではなく束北地方や北海道で

も大きな（～100mm/ho ｕr）極値があらわれ

ている。 10分間雨量極値分布では，南北差は

さらに少ない。

一般に降水量には南北差がみとめられる

が，短時間に集中する豪雨については南北差

が比較的少ないことは注目に値する。換言す

れば短時間の強雨は日本列島のどこでも発現

する可能性がある。

7｡ 豪雨の予測技術

応じた何種類かの数値予報モデルを使用して

いる。降水予報に酘も有用なのはメソモデル

であり，その24時間予報により，降水予測も

行われる。現在のモデルでは水平分解能はま

だ十分ではないが，24時間先の豪雨発生のポ

テンシャルの有無はかなり正確に予測され

る。この情報は，防災上の豪雨の予告と云う

意味で非常に価値がある。

短時問予報はｎｏｗｃａｓtと云われる。降水

分布とその移動がレーダー，気象衛星，アメ

ダスで観測されればその時間的外挿によって

１～３時間後の降水が予測される。この計算

処理にも計算機が使用される。

短期間，短時間予測技術は今もなお改善と

開発が行われ，より正確な予測精度をもつ予

測モデルが期待される。

8｡ 豪雨防災上の注意点

以上の各節で述べた豪雨の様相から，防災

上注意すべき事柄をいくつかまとめたい。

（1） 短時問豪雨の地域性

一般に豪雨発生の地域性が印象づけられ

ているが，観測記録からみるかぎり，短時

間豪雨の地域性は意外に少い。短時間豪雨

は日本列島のどこでも発現する可能性があ

一口に気象予測と云っても，いろ々な種類　　　 る。

がある。数日～１日（～12時間）事前に行う　 （2）多様の予報

短期間予測と，１～３時問事前におこなう短

時間予測とは，異なった方法によって行われ

る。

現在，短期間予測で最も重要な方法は「数

値予報」である。これは純粋に物理学的な予

測方法で，運動方程式や熱力学の式から将来

の大気の状況を大型計算機を使用して算出す

るものである。 1989年現在，気象庁は目的に
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短期間予報は主として数値予報にもとづ

いてなされる。豪雨に関しての24時間予報

はしかしながら，ピンポイントの精度はま

だない。ある地域についてのポテンシャル

予報的な色彩をもつ。これを理解した上で，

防災の準備のための予告的情報として活用

すべきである。

これに対し短時間予報は，さらに細かな



予測情報を含む。ただし予測時間は短時間　 （4） 実況重視

であるので，毎時更新される予測をそのた　　　　 予測技術は進歩しつつあるが，まだ完全

びに確めなければならない。　　　　　　　　　 ではない。予測値をうわまわる降水が発現

（3） 豪雨のくり返し　　　　　　　　　　　　　　 することもあり得る。現場で（例えば体感

単一の積乱雲によっては豪雨が発生しな　　　でも）異常と思われる降水があれば，予測

いことはくり返しのべた。豪爾ではいくつ　　　 値にこだわらず，必要な処置をとることが

かの積乱雲がくり返し発生する。換言すれ　　　求められる。

ば，降水のピークは何回も出現する。１回

のピークの終息をもって豪雨の危険が去っ　　 参考文献

たと判断せず，常に最新の気象情報を確認　　　兩とメソ・システム；二宮洸三（東京堂出版）

することが必要である。　　　　　　　　　　　　防災と気象；宮沢清治（朝倉書店）

－14
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