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Abstract:ThebehaviorofheavyrainstormstookplaceattheNagasakireglOnisstudied丘･omtheviewpolnt

oforographiceffectsontheprecipitation.Theeffectscategorizedinthisstudycontain(I)theraincloud

back-builtbythegust丘･ontoriginated丘･omthedescendingaircurrentinsideoftheconvectivecloud,(2)the

stationaryandlong-lastingrainfalllinegeneratedfromtheascendingairmotionalongthemountainslope,

(3)thenewlyevolutiveconvectivecloud,whichcausedbythestronggust丘･ont丘･omthundercloudinthe

downwardslopeofthemountainvalley,and(4)theenhancementofrainfallgeneratedbythemergeoftwo

kindsofrainsystemsofdifferenttype.
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1.はじめに

長崎県南部地方はしばしば烈しい集中豪雨に見

舞われる地域であり､その最も重要な気象学的要因

は梅雨前線に沿って発達する低気圧の活動に伴 う

降水である｡しかし,豪雨の発生発達をレーダー観

測などによって観察している間に､本地方の地理的

地形的条件も豪雨の発生発達に強い 影響を及ぼす

のではないかと考えるようになった｡本稿では､こ

れまでに行ってきた筆者らの降水システムに関す

る研究の結果を概観するとともに､それらを通して

長崎県南部地方における地形と豪雨活動との関係

について考察することにしたい｡

地形効果を明確に立証することは困難である場

合が多い｡今日､長崎ラインとか諌早ラインと呼ば

れているものや､甑島ラインのようにすでに定着し

ている地形効果もあるが (たとえば､吉崎ほか,
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2005)､これらの定説化された効果は規模が大きく､

頻繁に発生し､しかも現象が比較的解析しやすいと

いう特徴をもっているからではないかと考えられる｡

それ以外のものは､あるとしても規模が小さく､頻

度が少なく､観測や解析も困難であるために､明快

に立証することが難しいのであろう､と考えておき

たい気持である｡

それでもなお､地形効果にこだわるのには､それ

なりの理由がある｡諌早豪雨､長崎豪雨という国内

屈指の大型集中豪雨が地形的要因に関係なく発生し

たのであれば､あの程度の豪雨は､九州の東シナ海

側であれば､どこでも起こることになり､たまたま

近年においては諌早や長崎で起こっただけに過ぎな

いという偶発性で整理することができる｡ 本当にそ

うであれば､危険度はほかの土地と変わらないので､

あまり深刻にならず､少しは安心して暮らせそう気

持になる｡しかし､大なり小なり地形効果があるの

であれば､その土地特有の<起こりやすさ>をもつ

ことになり､将来においても､細心の注意を払 う必

要がある地域と認識しておかなければならない｡地

形効果を<ない>と断定できないのであれば､しぼ
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第 1図 長 崎 南 部 地 方 の 海 岸 線 と 地形

荒生 ほ か (1997)に よ る｡等高線は200m間

隔で示し､諌早市北部の+マークは名古屋

大学RH Iレーダーの設置場所を示す｡

らくは､地形効果に疑い目を向けて見つめる必要が

ある- というのが筆者の本稿の根本的な動機であ

る｡

2･長崎県南部地方の地理的地形的特徴

第 1図は長崎県南部地方の地勢図である｡本地方

は九州の北西側に位置し､地理的地形的特徴は､以

下のようにまとめることができる｡

(1)南太平洋からの暖流 (黒潮)の支流である対馬

暖流が洗 う海域に突き出すように位置する半島群

から成る｡

(2)最も西に位置する長崎半島は東シナ海に南西方

向に突出する象の鼻のような半島で､中央部は最高

峰 580m (八郎岳)の丘陵地帯を形成する｡

(3)長崎半島の北に接合する西彼杵半島はほぼ南北

に伸び､最高峰は 561m (長浦岳)であるが､半島

全体が台地状で平地が少ない構造は長崎半島とよ

く似ている｡

(4)西彼杵半島の東側には､大村湾が東西 10km､南

北30kmの広がりをもつ ｡ 大村湾の東側には多良山

系 (最高峰 :経ヶ岳 1076m)が､雲仙山系に優ると

も劣らない広範な面積をもって居座っている｡

(5)多良山系の南には､諌早湾を挟んで､島原半島

がほぼ南北方向に立地し､中央には雲仙岳が奪える

(最高峰 :平成新山 1486m)｡ 島原半島中央部には

地質学的に有名な雲仙地溝が東西に形成されてい

第2図 降雨に対する地形効果のタイプ

武田 (2005)による｡

る｡長崎半島と島原半島の間には幅約 25kmの橘湾が

横たわる｡

3.降雨の地形効果に関する考察

3-1 降水プロセスの地形効果

最初に､降水プ ロセスに及ぼす地形効果の一般的

な特徴を概観しておくことにしたい｡

第2図は､ハウゼ (Houze)によって示された地形

効果のパターン分類である｡武田の著書 (2005)の

なかでは､この図の注釈文として ｢効果は風速､風

向､成層安定度などの大気の条件と山の高さにより

異なる｣という文章が付加されている｡図中の (a)

は大気が比較的安定で､対流性の雲が発達しそうも

ない場合に､山頂付近に層状性の雲が形成され､降

雨もそれほど強くない｡(b)はその上空に降雨をも

たらす雲がある場合で､シーダー ･フィーダー効果

(seeder-feedereffect)によって降水が強化される｡

シーダー ･フィーダー効果についてはあとで注釈を

加える｡(C)は山岳によって引き起こされる上昇気

流が､下層の空気を自由対流高度以上に持ち上げ､

山岳斜面で､あるいは､斜面にさしかかる手前で､

対流雲が発生し､発達する｡(d)は山岳の風下側に

収束域ができ､対流雲が形成される｡孤立峰の風下

に発生するカルマン渦もこの種の対流雲である｡(e)

は風上側でのすでに形成されている対流雲が山岳斜

面で強められる場合である｡ 第2図では､山岳の風

上側も､風下側も平坦な陸地をイメージさせるが､
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(a) 鉛直シアーの弱い風系中における2つの対流雲の相互作用

突風前線
(b)対流質とまわりの風系との相互作用

第3図 対流雲の増殖 ･併合

浅井 (1996)による｡

長崎県地方では山岳 (丘陵)斜面は海岸線まで迫っ

ていて､平地はほとんどないことに留意されたい｡

したがって､海岸付近に犀風のように立ちはだかる

山岳や丘陵の強制上昇効果が強くはたらく地形で

あると考えることができる｡第 2図の分類のうち､

今後､ 筆者はおもに (C)と (e)の場合について

考察を行いたい｡

ここで､今後の論説の準備のために､シーダー ･

フィーダー効果について若干の説明を加える｡Seed

は水蒸気 ｢供給｣の意味であり､feedは氷晶や雲粒

などの ｢種まき｣の意味である｡すなわち､第2図

(b)のように上下 2層に降水雲がある場合には､

1層だけの場合に比べて降雨が強まること､あるい

は､既存の降水雲に新しい対流雲が近づき､合体 (衝

突)すると､その合体域で降雨が強まることがあり､

これ らは 2つの降水システムの間にシーダー ･

フィーダー効果がはたらくと考えられている｡その

ような事例として､高橋 (1994)は鹿児島豪雨(1993

年 8月 6日)について､次のように述べている (以

下原文のまま)｡

"鹿児島での例では､梅雨前線によって雲群が発

達する｡降雨による下降流で北から乾燥空気を下

方に輸送し､雨滴の蒸発で冷気塊を形成して､こ

こでの雲群を停止させる｡ これに西方から新しい

レインバンドが近づき､もともとの雲群と合体し

て鹿児島地方に豪雨をもたらしている｡親雲セル

の群の停滞とそれ-の娘雲セルの合体が､狭い領

域での長時間の豪雨の持続の鍵と考えられる｡小

倉ら (筆者注 :Oguraeta1., 1985)の解析した長

崎豪雨でも､山岳上に停滞した雲群-の西方海上

第4図 雲の寿命と風のシアー

高橋 (1994)による｡

で発達 した雲セルの合体が豪雨に重要であること

が指摘されている｡"

第 3図は浅井 (1996)によって示された対流雲の

増殖 ･併合の模式図である｡(a)は 2つの積雲が互

いに隣接する積雲からの下層での寒気流出の相互作

用によって併合する初期段階を示す｡併合の結果生

ずる雲は一般に大きな降雨強度をもち､しかも長続

きする｡ (b)は､発達した積乱雲の寒冷な下降気流

が地表面に達すると水平方向に広がり､暖湿気流と
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の境界に突風前線 (gust丘･ont;陣風前線とも呼ばれ

る)を形成する｡突風前線で上昇する暖湿気流は雲

系内の強い上昇気流を維持する燃料供給の役割を

果たす (浅井,1996)｡ この図は降雨の地形効果と

は直接的な関係はないが､最初の積乱雲が山岳斜面

にかかっていれば､それらの効果はさらに強まるこ

とは容易に想像できる｡

第4図は､高橋 (1994)によって示された雲の寿

命と風のシアーの関係である｡この図に関する高橋

の説明は以下の通りである｡

"成長した雲 (a)は上方での雨滴の重さでつぶ

れる(b)｡しかし､下方で風にシアーがあれば(C)､

上昇気流は傾斜 して降雨は上昇気流をつぶさな

い｡雨の蒸発による下層での冷気塊は､雲の維持

に役立っ｡風が上方にねじれるとき (d)､回転雲

群 (スーパーセル)が形成される｡"

この解説文も直接的には地形効果と関係 しない｡

しかし､(C)の下層風の風向のシアーが山岳斜面で

形成される場合には､斜面を下る冷気塊によってさ

らに効果的であろうと考えることができる｡

ところで､地形効果を類型別に示した第2図にお

いては､上昇気流が中心になっていて､斜面を下る

イメージが顕には示されていない｡ここで､今後の

議論と関係すると思われるので､山岳斜面を単純に

なめらかなスロープではなく､斜面に深い谷を形成

している谷地形を考える｡このような地形では､上

昇気流の効果が最も有効であることは想像に難く

ない｡また､対流雲の下降流がそのような谷にかか

れば､特定の流路 (谷川)に沿って冷気が効率的に

流下することになるので､突風前線の効率も第 3図

(b)の平坦面の場合よりは有効にはたらくであろ

う｡さらに､谷の上空に降水雲がない場合でも､(令

の開いている方角によるが､南に開いた谷であれ

ば)谷のなかは､日陰になる時間が早いので､周囲

に比べて気温低下が早く､冷気が谷川に沿って流下

する傾向が強い｡このことは､谷から出てくる冷気

の強弱の程度は別にして､一般的に突風前線的な性

格をもっていると言える｡

3-2 筆者らの降雨に関する研究結果の概要

第 1表は筆者らの本地方における観測･解析結果

の一覧表である｡この表では､降水システムが地形

と深く関係していたと考えられる場合や､その可能

性が示唆されていた場合を選んで表示した｡ただし､

地形との関連性が不明確であっても､降水システム

としてかなり興味深く､さらなる探求の対象になり

そうな場合も加えている｡この表に基づいて､以下

に､本地方の降水システムの主要な特徴を記述する｡

(1)表中の記号ア～オは長崎豪雨と関連するが､長

崎豪雨に関する地形効果仮説については次の節で詳

述するので､ここでは概要だけを述べる｡ メソβス

ケールでみると､cloudclusterによる強雨域は対馬～

壱岐～佐世保という順に北から南下してきたもので

あった｡ところが､西彼杵半島に達した時点で降雨

強度が格段に強まり､しかも第一撃の降雨が最も強

いという最悪の状況であった(ア､ィ､オ)｡あとで図

示するように､10分間降水量の極大値から得られた

強雨の移動経路は5つに分類された (ウ)｡

(2)長崎大学水産学部の船舶用レーダーが最初に持

続型の地形性ライン状降雨を捕捉したのは 1987年 7

月であったが (カ)､この時点では原因究明までには

到達できなかった｡その後､名古屋大学RHIレー

ダーの設置によって､諌早市周辺にライン状降雨が

しばしば出現することが明らかになった (サ～タ)｡

さらに､ライン状降雨とその他の降水システムが合

体すると降水強度が増強される事例 (チ､ツ)､平行

な 2本のライン状降雨が多良山系で影響を及ぼし合

うと考えられる事例 (ス)が明らかになった｡

(3)RHIレーダーは雲仙岳に土石流を発生させる

強雨の監視が主目的であったので､島原半島の降水

システムにも注目した｡そのうち､特筆に値する降

水システムが､1993年6月18日の場合であった(コ)｡

このときの降雨は示唆に富んでいるので､節を改め

て詳述する｡

(4)降水システムすべてが地形効果によって説明で

きるわけではない｡たとえば､島原市に洪水被害を

もたらした豪雨 (キ)､長崎周辺で活動した激しい雷

雨 (ク)などは､解析を試みたものの､正体不明の

不思議な豪雨としか整理できない状況である｡

3-3 雲仙岳の豪雨-1993年 6月18日

第 1表 (コ)の降雨について､RHIレーダー観

測から得られた結果を中心に詳述する｡解析結果の 1

例を第 5図に示すが､このような解析から､

①橘湾上で東進する既存の対流雲の後方に新たな対

流雲が次々に形成されたこと (後方増殖)､

②積乱雲が島原半島小浜町に上陸したあとに降水が

強まり､雲仙地清の地形効果が示唆されること､

などが明らかになった｡

まず､①の対流雲の後方増殖について第3図と第 5

図を用いて説明する｡ 後方増殖はback-buildingと呼

ばれ､比較的よく知られていることである｡ 第 3図

(b)を北側から見た図とすれば､左手 (東)側が既

存の発達した積乱雲の移動方向になり､右手 (西)
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第 1表 筆者らが観測 ･解析した長崎県南部地方の降雨の特徴 (その1)

記 号 降雨の名称または発生地域 (発生年月日) 観測および解析結果の概要 報告者 (午)

ア 長崎豪雨(1982年7月23日) ①長崎県北部で降り出したときの1時間降水量に比 荒生(1982)

べて､降水系が西彼杵半島に到達したのちの強度は
2倍以上に強くなった○ ②降り出した直後の短時
間降水量が最も強烈で､防災対策には最悪の降水パ
ターンであった○

イ 長崎豪雨(1982年7B-23日) 10分間40mmを超える猛烈な短時間豪雨が､18時～ 荒生 .宮崎 (1984)
20時の間のに､大瀬戸町幸物で2回､長与町で1回､
長崎市矢上で1回､合計4回観測した○

ウ 長崎豪雨 10分間降水量でみると､強い降水系は5つの経路 荒生(1986a)
こ分類され､それらはいずれも西から東に進んだ

(1982年7月23日) が､第2経路は西彼杵半島中部で､第3経路は長崎市
東部で著しく停滞した○

エ 長崎豪雨(1982年7月23日) 長崎豪雨に基づいて､円形近似の10分間雨量分布 荒生(1986b)
モデルをつくると､中心雨量20-40mmに対して､降
水量が半減する半径はいずれも約8kmとなった○

オ 長崎豪雨 西海市雪浦小幸物分校 (旧大瀬戸町)の10分間～ 荒生(1987)
30分間の降水量の極値は､実質的に国内最強の降雨

(1.982年7月23日) と言えるものであった0 10分間43mm､20分間
85mm､30分間110mm○

カ 東長崎ライン状降雨 長崎大学水産学部船舶用レーダーによって､7月 荒生 .椿 .中田
23日21時～24日10時にわたって､長崎市東部から諌

(1987年7月24日) 早市北部に伸びる持続型ライン状降雨の出現が明ら (1989)

かになった○

キ 島原豪雨(1988年5月3日) アメダス島原で1時間117mm(15-16時)､2時間 荒生 .東原 .松本(1990)

232mm､日雨量445mを観測05月の連休目に豪雨災
害が発生した○前線の暖域側で発生したレインバン
ドによるもので､その後東進して熊本県でも豪雨と
なった○

ク 長崎市周辺の雷雨(1989年7月21日) 21日00-02時の深夜に局地的な雷雨が長崎市茂木 荒生 .岩下 (1991)

から侵入し､時津町 .多良見町で活発に活動○時津
町と多良見町でともに10分間20…の極値を記録し
た02時間雨量 (00-02時)の最大は茂木の
64.5…○

ケ 雲仙土石流豪雨 名古屋大学RHⅠレーダーで観測した降雨の微細 荒生 .中根 .岩崎 .

構造は､長崎半島先端部 (樺島)で対流性降雨が発
生し､北東に進み､島原半島西岸 (小浜側)と雲仙

(1993年4月28日) 岳山頂部に強雨をもたらした○樺島付近で対流性セ 藤吉 .武田(1997)
ルが次々に発生するバックビルディング型の発生発
達過程が見られた○

コ 雲仙土石流豪雨 名大RHⅠレーダーの観測から､この目雲仙岳に 荒生 .中根 .岩崎 .

大規模土石流を発生させた豪雨は橘湾中央部で発生
し､バックビルディング型発達過程を示しながら西

(1993年6月18日) 海岸に上陸してから急速に発達した○西側斜面の雲 藤吉 .武田(1997)
仙地溝帯の地形が降雨の発達に寄与した可能性を指
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第1表 筆者 らが観測 ･解析した長崎県南部地方の降雨の特徴 (その2)

記号 降雨の名称または発生地域 (発生年月日) 観測および解析結果の概要 報告者 (午)

サ 島原半島北部の対流性降雨(1994年11月18日) 名古屋大学から管理換えを受けた長崎大学RHⅠ 荒生 .進藤 .江山 .

レーダーの観測から､長崎半島千々町付近で発生し
た対流性降雨セルが発達しながら島原半島北部を横

断した事例を示したら長崎半島の地形効果の可能性 武田 .藤吉(1996)
も示唆したo愛野町で最大1時間32.5mmを観測 した
(11時40分～12時40分)○

シ 諌早方面に伸びる 地上付近の南寄 りの暖湿気流のもとで､レーダー 荒生 .中根 .藤吉 .武田(1996)

の観測から､長崎半島東側の牧島付近から対流性エ

ライン状降雨 コ-が次々に発生し､諌早方面に伸びるライン状降
(1995年7月2日) 雨を形成することを明らかにした○そして､長崎半

島千々川の谷地形による効果の可能性を考察した○

ス 高来町周辺の雷雨 高来町で1時間97mm､2時間177mmの観測した豪雨 荒生 .中根 .藤吉 .

をレーダー観測に基づいて解析 した○地形性ライン

状降雨が2本現れ､北側のライン (大浦谷起源)が
(1995年7月11日) 多良岳にかかった降雨セルの発達に伴い､下降気流 武田(1997)

が強化され､それが南側のライン (千々谷起源)を
刺激 して大雨になったとい う仮説を提示 した○

セ 長崎半島付近から 6月24日､27日､29日にRHⅠレーダーで観測し 荒生 .藤吉 .武田(1998)

たライン状降雨について､それらの特徴を明らかに

の持続型ライン状降 した○いずれの場合も暖湿で強い 南風で発生し､中
雨 (1996年6月) 層風の風下側にラインが形成されいた○ラインが2

～3本現れることもあった○

ソ 長崎半島付近から この目のライン状降雨は梅雨前線の北上に伴い､ 荒生 .壷井 (2000)
長崎半島周辺が暖湿な南風に転換した直後に発生し

のライン状降雨 たが､その時点で､まだ諌早地方には前線性の降雨
(1997年7月11日) が残っており､2つの降雨系の合体 (衝突)域で強

い降雨となった○

タ 長崎ライン(1998年6月26日) 長崎ライン (長崎半島からのライン状降雨)の観 Yoshlzaki,Kato,Tanaka,Takayama,Shoji,Seko,Arao,Manabeeta1.(2000)

測を行 うとともに､気象庁の数値モデルを用いて再

現実験を行ったO-長崎ラインの形成には湿潤で対流
不安定な下層大気が必要で､条件がそれろえば､長

崎半島の山が線状に組織化した降水系をつくるo

チ 諌早 .多良見豪 弱い 熱帯低気圧 (当時の呼称)が五島西方沖を北 荒生 .松原 (2004)
上した直後に諌早付近にライン状降雨が発生した○

雨 それと同時にその低気圧に伴 う前線性降雨がライン

(1999年7月23日) 状降雨と合体して諌早周辺で豪雨となった○諌早市
西部の長崎県農試で3時間295mm(08-11時)○

ツ 吾妻 .瑞穂 .国見 梅雨末期の長崎県南部地方全域に暖湿気流が流入 荒生 .松原 (2004)
し､諌早地方にライン状降雨が発生した○そのあと

豪雨 に､西方から移動性降雨系が接近し､その合体時に

(2001年7月12日) 大雨となった○吾妻町で1時間111m (05-06時)､
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側は暖湿な南寄り (南西)の地上風が流入する方向

である｡積乱雲からの寒冷な下降流によって進路の

後方に突風前線が形成されれば､暖湿気流が強制上

昇して､新しい対流雲がつくられる｡その新しい対

流雲が移動 しながら十分に発達して下降流を発生

させれば､その後方にさらに新しい対流雲がつくら

れるという過程が続く｡第 5図の横軸(-20km)のあ

たりに次々と新 しく小さな対流雲が発生している

のがこれに対応するわけである｡筆者 らのRHI

レーダーでみるかぎり､本地方の対流雲の増殖メカ

ニズムはほとんどバックビルディング型であった｡

次に､②の雲仙岳西斜面における地溝の影響につ

いての考察を原文のまま以下に記載する (荒生ほか,

1997)｡

"(前略)半島中央部でのエコーの強化の理由と

して､海 と陸との粗度の違いによる下層風の収束､

山岳斜面に沿 う上昇流の形成などの効果に加え

て､『先行する対流雲の下降気流が雲仙岳の西斜

面を滑降し､後続の対流雲の下層に陣風前線 (筆

者注 :突風前線)を形成する｡陣風前線は後続の

対流雲の対流をさらに活発にし､それによって雲

頂高度が高まり､山頂部に多量の降雨をもたら

す』という仮説が考えられる｡ 地形的にみても､

島原半島には東西に伸びる中央部陥没型の大規

模な断層 (雲仙地溝)が走っており､下降気流が

西海岸側に滑り降りやすい構造になっている｡"

このことは､換言すれば､断層斜面または谷地形

が対流雲の進行方向に開いていれば､対流雲が連続

的に上陸してくる場合､先行の下降流による突風前

線は後続の対流雲を発達させる効果があることを

意味する｡

3-4 長崎豪雨の地形効果について

筆者の豪雨研究の契機 となった長崎豪雨 (1982

年 7月 23日)の活動と地形効果について考える｡

この豪雨を詳細に解析 したOguraetal.(1985)は｢長

崎豪雨の雲クラスター (cloudcluster)が地形の影響

でほぼ同じ場所に停滞 したことを示唆するが､比較

的小規模な丘陵がどのような影響を及ぼしたのか､

その詳細はわからない｣という趣旨の表現 (注 :原

文は英語)を論文中の<Summaryandconcluding

remarks>の部分に書いてお られる｡ また､武田

(1985)は日本気象学会機関誌 『天気』に ｢海上で

発達した積乱雲が､上陸する際､海岸付近に一挙に

雨を落とすことはよくあり､このような現象には地

形が影響 していることはまず確かである｣と書いて

おられる｡これら2つの見解は長崎豪雨のあとに書

-50 -40 -30 -20 -10 0 10 20 30 48

高

さ

kM

高

さ

k

50(km)

0514⊥ 0521 】 l l LC〉 l l lP @? ■oD

0529-0536 l l L L I J 】く⊃ l 卓 .a
&

-50 -40 -30 -20 -10 0 10 20 30 40 50(km)

第5図 雲仙岳に大規模土石流を発生させた 1993年

6月 18日の降水雲のレーダーエコーの鉛直

断面図 ;荒生ほか (1997)による｡

雲仙岳を通り､西南西 (左側)から東北東(右

側)に向かうライン上の断面を示し､最後の

フレームの横長の太線が島原半島の陸域で､

その左側は橘湾の海域を示す｡エコーは黒い

領域ほど強い｡

かれたものであり､しかも長崎豪雨に強い関心を

もっておられた指導的研究者の見解であったので､

筆者に強烈で新鮮な衝撃を与えた｡実は､この 2つ

の記事が筆者の本地方における降雨の地形効果に関

する興味関心の源泉であった｡

『一般気象学』(小倉,1999)に詳述されているよ

うに､気象衛星 (ひまわり)赤外画像でみると､長

崎豪雨は東シナ海で発生し､東進 しながら発達して

九州に上陸したcloudclusterによってもたらされた｡

長崎豪雨の原因となった cloudclusterは円形で直径

200km ほどの広がりをもち､その中には複数の積乱

雲群が含まれており､中規模のメソβスケール (20
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第6図 長崎豪雨時の 10分間降水量の最強地点の移

動経路 ;荒生 (1986)による｡

～200km)と大規模のメソαスケール(200-2000km)

の間に入るような広がりをもつ非常に大きな団塊状

の雲の群である (たとえば､武田,2005)0

なお､さらに小規模なメソγスケールは2-20km

の広がりをもつが､個々の積乱雲や対流セルや､そ

れらの数個の集合に対応するスケールである｡当然

のことながら､スケールの大小は寿命の大小と関係

があり､メソγスケールの寿命は 1-2時間､メソ

βスケールのそれは半日～1日である｡ それゆえ､

諌早豪雨や長崎豪雨の全体の活動はメソβスケ一一

ルであり､それらのなかの 1-2時間の雷雨活動は

メソγスケールに属する｡

第 6図は長崎豪雨時における 10分間降水量の最

強地点から得られた強雨の移動経路である｡図中の

5つの経路はいずれも､中層 (上空 3-5km)の風

向を反映して､西から東に動いているが､第2経路

と第3経路は著しく停滞した｡このことにはかなり

しっかりした理由があるに違いない｡というのは､

その後のRHIレーダーの観測から､十分に発達し

た対流セル (積乱雲)は､中層の風向 ･風速によっ

て風下側に動いていくのが一般的であり､移動を突
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第7図 5つの経路における10分間降水量の最大値

の時間変化 ;荒生 (1986)による｡

然停止することはほとんどなかったからである｡こ

のことは､1か所に停滞しているように見える強雨は､

強雨域が同じ場所になるように､次々と移動してく

る後続の対流雲によって強い降雨が維持されている

場合がほとんどである｡それゆえ､第 2経路と第 3

経路の強雨域の停滞は地形効果の観点からも非常に

興味深いことである｡このことは､同時に､1時間降

水量 100mm というような雨量は 1つの積乱雲 (対流

雲)からもたらされるのではなく､(第 5図に例示し

たように)4-6個程度の積乱雲の連続攻撃によって

もたらされる､というのが筆者の実感である｡すな

わち､10分間降水量20mm程度の積乱雲が 1時間に

5回来襲して､その場所の 1時間降水量が 100mm程

度になる､というイメージである｡

第7図は5つの強雨域を時刻と10分間降水量で表

示したもので､この図から1つの強雨の発生･成長 ･

衰弱過程 (寿命)は 1-2時間であり､メソγスケー

ルの規模とよく対応している｡ただし､第 3経路は

著しく停滞したため､1つではなく複数の降雨系が複

雑に絡み合っていたと考えることもできる｡

長崎豪雨の最初のきっかけをつくった西海上から

の cloudclusterの内部がどのような構造をもってい

たのか､また､そのなかの対流雲がどれほど強さを

もち､どのあたりに上陸したのか､など全く不明で

ある｡ それにもかかわらず､海岸付近での降水シス

テムについてspeculativeなstoryを提示させていただ

くことにする｡

第 6図②の第 2経路の強雨は大瀬戸町幸物で極め

て異常な降雨となり､しかもかなり停滞した｡この

ことは注目に価する｡ また､この地域は雪浦川の上

流域で､川は非常に深い谷地形をつくって雪浦海岸

に至る｡ 上で述べた雲仙地溝に似た地形である｡ と

いうことは､西側から発達した一連の帯状積乱雲群

が進入してくれば､先行積乱雲の下降流が谷に突風
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前線を発生させ､後続の積乱雲を強化する可能性は

考えられる｡このようなプロセスは次のような状況

を生み出す｡豪雨時の上空の風向は一般に南西風､

地上付近は南または南南西であるので､西に開いた

地溝や谷では､下降流によって東寄りの冷風に転換

せざるを得ない｡このことを第 4図 (C)と見比べ

れば､谷地形が下層に風のシアーをつくり出し､降

水システムを長続きさせることになる｡そして､第

2図 (e)はこのようなプロセスをも含んで図解され

ていると理解すべきなのであろう｡

もう一つ､雪浦川の谷地形の影響､として考えて

みることに意義があるのは､第 6図第4経路の強雨

である｡この降雨は第2経路の豪雨が沈静化した30

分後に出現したが､幸物の豪雨最盛期からは 1時間

半後である (第 7図)｡この場合は第 2経路の豪雨

の寒冷な空気が雪浦川の谷を埋め尽くし､流下して

海上に押し出された､と考えることができる｡これ

は冷気による海上での突風前線の形成に等しく､南

寄りの海上風に対しては第 3図 (b)のように新し

い対流雲をつくる舞台となりうる｡もっと積極的に

表現すれば､｢現実の地形 (谷)を流下する冷気塊

によって海上に新 しい前線帯をつくるということ

は､そのあたりに仮想的な斜面地形 (前線)をつく

り出す｣ということになる｡

長崎市や長与町付近の第3経路の豪雨の発生につ

いても､決定的な仮説は構築できない｡ただし､長

崎半島 (千々谷)起源のライン状降雨が発生してい

るときに弱いながら､大浦谷､相川谷 (ともに長崎

市西海岸)に対応すると考えられるライン状降雨域

が検出されているので (荒生ほか,1997)､条件が

そろえば､大浦谷もしくは相川谷が､第2経路の雪

浦川の渓谷と同様なはたらきをした可能性は考え

られる｡また､東長崎地区で長時間停滞した第 3経

路の後半部分は長崎半島千々谷の効果もありうる｡

さらに､長崎市内の浦上川､中島川､八郎川などは､

豪雨開始の 1時間後 (20時頃)には氾濫していたの

で､長崎市内全体が雷雲の冷気をかかえた谷地形の

状態になっていたと想像できる｡その冷気が長崎港

から海上に流れ出し､突風前線型冷気塊を形成した

ことであろう｡このことが第5経路をつくりだす要

因になっていた可能性は考えられる｡

なお､小倉 (1994および 1999)は著書のなかで､

長崎豪雨や諌早豪雨について総合的な解説を行っ

ているので､是非参考にされたい｡

3-5 ライン状降雨と諌早豪雨

第8図は長崎豪雨と諌早豪雨における豪雨最盛期

第8図 長崎豪雨と諌早豪雨の豪雨最盛期の 3時間

降水量 ;荒生 ･宮崎 (1984)による｡

N

第9図 RH Iレーダーで観測された 1997年 7月

11日朝の前線性降雨域とライン状降雨域の

分布 ;荒生 ･壷井 (2000)による｡

の 3時間降水量の分布を示す｡ その時間帯は図中に

示されている｡ただし､長崎豪雨での西彼杵郡北部

の豪雨の始まりは早かったので､この図では省略さ

れている｡この図の意義は､3時間降水量の大きさは

ほぼ同じであるが､それぞれの多雨域はほとんど重

なっていないことである｡ すなわち､西海岸からの

距離に着目すると､長崎豪雨では西海岸からわずか

数～10km の地域に豪雨域があり､諌早豪雨では

20kmほど入ったところで豪雨域となっていた｡よく

知られているように､諌早豪雨の目降水量の最大値

は瑞穂町西郷(現在は雲仙市)で観測されたものであ

り､第 8図の3時間降水量も西郷で最大であった｡

諌早豪雨との関連で筆者らが特に注目してきたの
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第10図 1957年7月25日の時刻別の梅雨前線の位置

大沢 ･尾崎 (1959)による｡

は､長崎半島からの地形性ライン状降雨とその他の

降雨系との合体 (衝突)による降雨の増強効果であ

る｡その典型が第9図に示す 1997年 7月 11日の事

例である｡ この日朝はやくに梅雨前線が北上し､前

線性の降雨が止んだ地域の地上風は南風に転換した｡

暖湿な南風が長崎半島にかかると､地形性のライン

状降雨が発生し､諌早湾南岸域で前線性降雨と合体

して､吾妻町 ･瑞穂町に強い 降雨をもたらした (荒

生 ･壷井,2000)｡ すでに述べたことであるが､2

つの性質の異なる降雨系が合体すると､合体域で降

雨が強められるのはシーダー･フィーダー効果によ

るもので､しばしば指摘されていることである (た

とえば､高橋,1994;吉崎ほか,2005)｡

上記の 1997年7月 11日の事例は諌早豪雨におけ

る降雨強化プロセスのある種のモデルを示唆する｡

そのような過程を検証するための基礎データは､当

時の前線の位置と風系である｡それを第 10図と第

11図に示す｡第 10図の梅雨前線の位置は､12時と

13時とではやや乗離しているが､12時～21時の間

はほとんど大村湾南部から諌早湾を結ぶ線上に停

滞していた｡豪雨最盛期であった 21時の前線の位

置も島原半島北部にかかっている｡さらに､第 11

図の低気圧の位置､気圧配置､風向･風速の分布は､

明らかに 21時の本地方は南風にさらされていたこ

とを示す｡すなわち､諌早豪雨の目の気象条件は第

9図 (1997年 7月 11日)と酷似 しており､長崎半

第11図 1957年7月25日21時の気圧と風向 ･風速

Syonoetal.(1958)による｡

島起源の地形性ライン降雨と前線性降雨の合体を容

易に想像できる状況にあったと言える｡

3-6 ライン状降雨と多良岳斜面

長崎半島起源のライン状降雨は､前節で考察した

事例 (諌早豪雨)を除外してもかなり興味深い影響

を及ぼしている｡それらの事例を3つ以下に記す｡

(1)第 12図は 1995年 7月 11日の長崎半島起源の

ライン状降雨に着目した高度 6km (上)と2km (下)

のレーダーエコーの約 2時間分のコンポジット図で

ある｡この日は高来町(現在は諌早市)で 1時間97mm

(10-11時)､2時間 177mm (10-12時)の豪雨を

記録したが､この降雨系の始まりは09時過ぎから発

生した長崎半島起源のライン状降雨であった｡その

後､そのラインの北側に別のライン状降雨が発生し､

ほぼ平行な 2列のライン状降雨が形成された｡北側

のライン状降雨の起源は大浦谷 (長崎市西海岸)に

よる強制上昇が原因と考えられる｡第 12図からわか

るように､レーダーサイ トの東側 (高来町)で 2列

のライン状降雨が､橋をかけたように合体していた｡

その合体域で最も強い 降雨となった｡筆者ら (1997)

は､このプロセスを､北側のラインの積乱雲の下降

気流が多良岳南東斜面を流下し､その冷気による突

風前線によって南側e?降雨が強化された可能性を指

摘 した｡もちろん､これが正解であるかどうかは定

かではない｡たとえば､別のプロセスとしては､第 3

図 (a)のように､2つの降雨系の中間に新しい積雲
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ら

第 12図 1995年 7月 11日10時00分～12時 14分

のRHIレーダーエコーのコンポジット図

荒生ほか (1997)による｡

ができてもよいわけである｡ しかし､この場合は北

側のラインは多良岳斜面上にあるので､下降流が高

来町の境川に沿って流下する方が平坦面を横方向

に流れるよりも効果的であろうと考えたので､斜面

突風前線型を取り入れたのである｡

(2)1999年7月23日の諌早地方の降雨も非常に激

しい豪雨であった(3時間295mm;荒生･松原,2004)｡

図は省略するが､長崎半島のライン状降雨が発生し

ていたところに､｢弱い 熱帯低気圧｣起源の寒冷前

線上の積乱雲群が多良岳にかかり､その下降流が多

良岳斜面を流下し､その突風前線がライン状降雨を

強制上昇させ､豪雨を発生させた､と考えることが

できる｡この場合の下降流は本明川に沿う谷地形を

流下したので､諌早市や多良見町方面でライン状降

雨と合体した｡

上の2つの事例からわかるように､多良岳の山頂

部あるいは斜面に､発達した積乱雲が到達すると､

積乱雲の下降流は斜面を流下するが､どの方向に流

下するかは､下降流の強まる場所が斜面のどのあた

りになるかによって､大村湾方向､諌早 ･多良見の

陸地方向､諌早湾方向などと微妙に変化する可能性

を秘めているようにみえる｡ これは多良岳ばかりで

なく､孤峰に共通する特性であると考えておかなけ

ればならない｡また､加藤ほか (2005)は最新の数

値シミュレーションの結果から多良岳の地形効果の

別の要因について言及しているので､それを原文の

まま紹介しておきたい｡

"まず長崎半島の南東斜面を滑昇した上昇気流の

中で新しい対流雲が形成されている (著者注 :図

省略)｡この対流雲は諌早ラインに沿って東北東

(風下)に流される｡次に諌早市～諌早湾で､下

層収束の強まりに伴 う水蒸気供給の強化と､多良

岳斜面を滑昇する上昇気流域に遭遇し急激に成長

する (著者注 :図省略)｡"

すなわち､下層の強められた南風が多良岳斜面で

上昇するために､その付近でライン状降雨が強化さ

れることを見出している｡

(3)2001年7月 12日に吾妻町～国見町で発生した

強雨も長崎半島起源のライン状降雨が関係していた

(1時間 111mm,2時間 170mm;荒生･松原,2004)｡

すなわち､ライン状降雨が持続して発生していると

ころに､西方から大規模な移動性の帯状積乱雲群が

接近した｡そして､ライン状降雨と合体していた時

間帯で最も強い降雨となった｡合体前にライン状降

雨が存在していたのは諌早湾北岸 (高来 ･小長井町)

であったので､合体時に､多良岳にかかった移動性

積乱雲の突風前線がライン状降雨の下層に潜り込み､

突風前線の南下によって強雨域を南岸 (吾妻町)に

シフトさせた､いう仮説を提示した｡もちろん､真

偽のほどは今後の課題である｡

4 まとめ

長崎県南部地方の豪雨や強雨と地形の関係につい

て考察 した｡立証するのは材料不足である場合も

多々あり､全体としては可能性を秘めた仮説の提示

に留まっている｡ しかし､地形効果を全面否定でき

ない限りはどこかに書き留めておき､折にふれて吟

味 ･点検をすべきではないか､という気持で書かせ

ていただいた｡以下､終章として簡単な ｢まとめ｣

を書かせていただく｡

(1)本稿のkeywordsは､豪雨､地形､積乱雲､対

流セル､下降気流､突風前線､斜面上昇気流､谷地

形､降雨系の合体､などである｡そして､暗黙の前

提として､長崎豪雨や諌早豪雨の積乱雲の構造や活

動様式は､筆者らが近年RHIレーダーで観測した

豪雨や強雨のそれらと基本的には同じであろう､と

いう認識に基づいている｡

(2)丘陵や山岳が迫っている海岸地方の地形効果は､
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湿潤な南風が卓越する南側および西側斜面で顕著

であり､そのプロセスも複雑である｡同じ斜面でも

谷筋で最も効果的である｡谷地形の効果にも上昇気

流型と下降気流型とがあり､条件がそろえば､いず

れも非常に効果的な舞台となる｡

(3)長崎豪雨の場合､西海岸に接近 した cloud

clusterの積乱雲群が十分に発達した状態であった

ならば､海岸線の丘陵の下降気流型突風前線によっ

て､第一撃目の最強の豪雨活動が維持されたと説明

することができる｡

(4)長崎豪雨の第二撃目の強雨は､第一撃目の豪

雨の冷気塊が陸地から海面に流出し､その冷気塊が

海上に突風前線を形成 した可能性が考えられる｡

(5)諌早豪雨の最盛期の状況については､当時の

前線の位置や地上風系を考慮すれば､長崎半島起源

のライン状降雨と前線性降雨との合体による降雨

増強プロセスが有望な仮説である｡

(6)雲仙岳や多良岳もまた地形効果として多様な

影響を及ぼしていると考えられる｡特に多良岳の斜

面は3方向に傾いているので､雷雲の下降気流は3

方向に流下する可能性があり､方向を十分に考慮 し

た警戒体制が必要である｡

(7)長崎半島起源のライン状降雨は地形効果の典

型としてすでに定説になっているが､そのラインの

延長方向と前線性降雨や移動性積乱雲群などとの

相互作用はかなり複雑であり､今後の注意深い監視

と研究の発展を期待したい｡
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