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   Quantitative estimation of melting precipitation is important to observe the rain rate by radar system. 
In this study, the cloud which had snow precipitation upper layer and rain precipitation lower layer was 
examined to develop the method to calculate VPR (vertical profile of reflectivity). The method is 
combined MRR (Micro Rain Radar) observation and melting calculation model. In weak rain situation, 
the calculated radar reflectivity factor was close to the observed. This melting model has potential to 
estimate melting precipitation by combining MRR. 
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１． はじめに 

 

レーダ雨量計で降水量を観測する際、初春晩秋にはし

ばしば、融解層周辺(雪や霙)を観測することがある。融

解層はレーダ観測におけるブライトバンド現象として知

られ、地上降水の定量観測に誤差を生じさせる。この点

を解消するため、レーダ反射強度因子の鉛直分布(VPR: 
vertical profile of reflectivity)を算出することは、地上降水

量の推定精度を向上させるのに有効である1)。層状性の

雨で流域雨量を対象とする場合、しばしば、VPRに気候

値を用いるがMatrosov, et al.(2007)2)は偏波レーダによる

RHI観測(鉛直断面観測モード)を追加し、短期的な降雨

観測の精度を向上させている。しかし、現業のレーダに

偏波機能を付加し、観測モードを変更することは困難で

ある。そこで、我々はVPRを推定するため、1次元粒子

融解モデルを利用することを考えている。すなわち、

レーダのRHI観測に変わるものとして、融解モデルを活

用することでレーダメッシュごとのVPRを推定する。 
融解モデルとレーダ観測を組み合わせた理論的研究に

はYokoyama and Tanaka(1984)3)があり、粒子の併合・分

裂に伴う、レーダ反射強度因子の変化を波長別に整理し

ている。また、複数レーダにより観測を行い、融解層上

端で併合があること4)、融解層の下部で分裂があること5)

を明らかにしている。 
融解モデルを降水量の定量観測と結びつけた研究とし

てはOlson, et al.(2001)6)が人工衛星からの降水量推定を目

的として実施している。そこでは3次元モデルの結果を

入力条件にして、1次元の融解モデルで粒子の融解を計

算している。このモデルでは、固体降水として雪のほか

に霰を扱い、粒子間の併合を考慮しており、人工衛星の

放射計データと検証がなされている。 
これらの融解モデルを利用した研究では、粒子の融解

は粒径ごとに計算されるものの、観測値は粒径で積分し

た値となっている。そこで、我々は、融解モデルとの比

較に簡易型の鉛直1次元ドップラーレーダであるMRR 
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(Micro Rain Radar、ドイツMETEK社)を用いた7)。MRRは、

小型であるが、ドップラ速度ごとの強度スペクトルが観

測できる。したがって、粒径範囲、あるいはドップラ速

度範囲ごとに、観測値とモデルの比較が可能である。同

種の機能を持つ観測機に気象庁のWINDASのようなウイ

ンドプロファイラがあるが、MRRは可搬性に優れてい

るため、対象領域での実測・検証が容易という特徴があ

る。 

気温
0℃高度

相対湿度
氷に対する相対湿度

今回、モデルの開発は途中段階であるが、よい再現結

果が得られた2004年12月29日6：00～6：10の期間を解析

対象とし、MRRによる観測値を平均してモデルと比較

した。 
 

２．データ 

 
(1) 解析対象降雨 

2004年12月29日明け方、本州の南を南岸低気圧が通過

し、東京で雨から雪が観測された。この事例では、降雨

の降り始めの時刻に、MRRによって地上で雨、上空で

雪・融解中の雪の状況をとらえることができており、雪

粒子の融解過程を詳細に調べることが可能と考えた。 
MRRのZeの時間高度断面図から5：40ごろから上空の

Zeが大きくなり、6：00以降、高度400m～800mにブライ

トバンドがあることが確認できた(図は省略)。なお、同

時観測した転倒マス式雨量計では、6：00～6：30で
0.3mmの弱い降水が記録されている。 

MRR観測地点の解析対象時刻の気温・湿度分布図を、

GPVの2004年12月28日18Zを初期値とした21Z(29日6時)
の予報値から作成し図-1に示す。気温分布より0℃高度

は1000mであったことがわかり、後出の図-2から読み取

れる融解開始高度およびブライトバンドの出現高度とよ

い対応を示している。 
 

(2) マイクロレインレーダ（MRR） 
MRRは小型であるが、波長1.2cm周波数24.1GHzを利

用したFMCW形式のドップラーレーダであり、鉛直ドッ

プラ速度(ν )に対応するレーダ反射強度因子(Ze)のスペ

クトルが測定可能である。 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

MRRの仕様を表-1に示す。また、MRRの観測結果と

して、10分平均のZeスペクトル分布図を図-2に示す。地

上100m高度から1200mまでを表示した。ν の値から

1000m高度以上では雪、100m高度付近では雨であること

がわかり、途中600m付近にブライトバンドに相当する

スペクトル強度が増大する状況が観測されている。 
 

 (3) 粒子融解モデル 
融解中の降水粒子の振る舞いを調査するために融解モ

デルを用いる8)。このモデルは、球形を仮定した個々の

粒子について、粒径・密度、および、周囲の気温・湿度

分布を入力値とし、大気からの顕熱・潜熱のフラックス

と粒子の融解熱を計算することで融解中の粒径・落下速

度・含水率を出力する。半径R の時間変化式は、粒子

の半径R の tΔ 秒後の変化量が熱フラックスとつりあう

ことから次式で求めることができる。 
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K は空気の熱伝導率、 TΔ と σΔ は外気との温度差

と水蒸気密度差、 は蒸発の潜熱、vL D は水蒸気の拡散

係数、 は氷の融解の潜熱、fL sρ は雪片の密度である。

、 はフラックスの係数で、計算では同じ値とした。

また、

a b
ε は雪粒子の多孔質性を説明するための熱輸送係

数である。 
表-1 MRRの観測仕様 

送信周波数 24.1GHz 

送信出力 50mW 

送受信アンテナ オフセットパラボラ直径0.6m 
ビーム幅 2度(高度1km で幅35m) 

変調方式 FMCW 

高度分解能 10 - 200m(本研究では100m) 

平均時間 10 - 3600s(本研究では60s) 

観測高度範囲 29格子(本研究では100m-2900m) 

観測場所 35°39’38”N  139゜41’6”E 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
 

図-1  対象降雨時の気温・湿度の高度分布． 図-2  Zeスペクトルの分布． 

 



 

時間積分後、融解中の粒子は粒径で決まる抵抗係数で

終端速度に達していると考えている。 
３．ＭＲＲを用いた粒径分布の推定 
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=  (1) レーダ反射強度因子からの粒径分布の推定 
レーダ観測で受信強度指標として用いられる、レーダ

反射強度因子Zはレーダ反射率ηの積分部分をまとめた

ものであり、以下の式で表される。 
g は重力加速度、 aρ は大気の密度、 は抵抗係数

で雪片の値から雨の値まで粒径に応じて線形で近似した。

計算は含水率が0%となるところで終了する。今回は融

解中の降水粒子の粒径分布を得るため、地上の粒径分布

に基づき融解計算を行った。このとき、計算開始の雪粒

子の密度は、上空1200mの平均落下速度を持つ雪粒子が

地上100mでの平均落下速度を持つ雨粒子となるように、

0.04g/cm3 に固定した。この値は既往研究 9) の値

(0.036g/cm3)と大きく変わらない。平均落下速度は、

ドップラ速度を

dC

ν 、Zeスペクトル強度を )(νZes とする

と、以下で定義される。 

)4(2
4

5

　　　　　　　ZK ⋅=
λ
πη  

λ はレーダ波長、
2K は大気温度とレーダ波長、観

測対象によって決まる値であり、本研究では波長1.24cm
で0℃に対する水の値0.9055を採用している。 
レーダ反射率とは、雨滴のような微小散乱断面積の総

和であり粒径分布を 、粒径)(DN D の後方散乱断面積

を )(Dbσ で表すと、以下の式で求められる。 
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ある粒径範囲に含まれる粒子数は次の式で求められる。 
周囲の大気場は図-1を元に気温減率を4.235℃/km、相

対湿度を95％で与えた。 
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融解計算の例を図-3に示す。粒径の小さい粒子が早く

融けきるため高い高度で落下速度が大きくなり、粒径の

大きい粒子は低い高度(融解層の下部)で落下速度が大き

くなることが示されている。 
式(6)左辺は粒径についての微小区間であるため、

MRRが観測するドップラ速度に対する微小区間とする

ため ν∂∂ /D を乗じる。後方散乱断面積は、レイリーの

仮定の下では以下の式で求められる。 
 

(4) 用いた仮定 

(7))( 62
4

5

　　　　　DKDrb λ
πσ =  観測を定量的に再現するため、モデル計算で用いた仮

定を以下にまとめる。 
・ 平均した10分間で融解状況は定常である。  
・ 粒子は落下を通じて併合も分裂もしない。 (2) ミー散乱を考慮した粒径分布の計算 
・ 大気と粒子は、時間積分後、定常状態にある。 MRRは、雨滴の粒径が大きくなるとレイリー近似が

成り立たなくなる。そこで、ミー散乱による後方散乱断

面積を計算し10)、レイリー近似による後方散乱断面積と

の比(図-4)を補正係数として用いた。 

・ 粒子は鉛直方向にのみ移動し、横からの移流はない。 
 
また、以下の4点については詳細を後述する。 

・ ミー散乱を簡易化して用いた。 補正係数を 、レイリー散乱による後方散乱断

面積を とあらわすと、粒径分布は以下の式で求

めることができる。 

)(2 DR m

)(Dbrσ・ 融解粒子の誘電率はWienerの理論に従う。 
・ 1mm/h以下の弱い降水なので減衰の影響を無視した。 
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・ 乱流の大きさは雪の層から0.6m/sと推定し、全層で
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図-3  融解モデルの計算例 落下速度の高度分布 図-4  レイリー散乱とミー散乱の散乱断面積の比 

 



 

(4) 減衰補正について 
４．融解粒子によるZeの計算 

 
MRRの波長帯では、降雨減衰の影響が懸念される。

今回の降水量は地上で0.6mm/hの降水強度であった。

12.4m波長の減衰係数は降水強度をR[mm/h]として

0.13R1.07[dB/km]で与えられる12)。したがって、対象降雨

の減衰量は 1km で 0.08dBZ 程度である。また、

Yokoyama(1985)13)より2mm/h以下の場合、K帯の減衰量

は影響が小さいので、今回は考慮しないこととした。 

(1) 融解粒子の複素誘電率の計算 
降雪粒子を氷・水・空気の複合体として考えた場合、

複素誘電率はWienerの理論により次式で求めることがで

きる11)。 
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(5) 乱流の効果 
降水粒子によるZeスペクトルは、大気の乱流成分が重

なっているため、モデルの計算値に比べ最大値が小さく

分布が広がる。VHF帯のウインドプロファイラで、降水

粒子からの反射エコーと大気の屈折率差からの反射エ

コーがあるときのドップラスペクトルは以下の式で書く

ことができる14)。 

sε 、 、sm sρ :降雪粒子の複素誘電率、質量、密度 

iε 、 、im iρ :氷の複素誘電率、質量、密度 

wε 、 、wm wρ :水の複素誘電率、質量、密度 

aε 、 、am aρ :空気の複素誘電率、質量、密度 
u :形状因子（電場の方向と氷の形状・向きとの関

係で決まり、氷が球状で一様に分布した場合は2） 
(13))()(*)()( 222110 　　　　　wSPwSwSPws +=  

 ここで 、 は降水粒子からの反射エコー強度と大

気の屈折率差からの反射エコー強度、 、

は鉛直速度 における降水粒子と大気乱流の規格化し

たスペクトルを示す。右辺第1項の＊は畳込み積を示す。

右辺第2項はMRRの波長帯では探知限界以下であるので、

乱流の寄与は第1項における規格化したスペクトルすな

わち、確率分布で表現される。MRRではZeスペクトルは

ドップラ速度ごとの離散値と観測されるので、次式の線

形畳込みによってZeスペクトルが計算できる。 

1P 2P
)(1 wS )(2 wS

w
空気についての値は氷に比べて小さいことから、空気

の誘電率を無視し、球状を仮定しているので 2=u とす

る。また、含水率 を用いると融解

中の雪の誘電率は以下のようになる。 
)/( wiw mmmf +=
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ZeZe nmSnsms (14))()()( 210 　　　　　  (2) 散乱断面積について 
融解中の降雪粒子の後方散乱断面積 sσ は、レイリー

の仮定の下で融解後の粒径 を用いて次式のように表

すことができる。 
mD 0Zes

)(2 n

は畳込み後のスペクトル、 は融解モデルの

計算値によるスペクトルを示し、ぞれぞれ図-6以降に示

す「Zeスペクトル(畳込後)」「Zeスペクトル(計算値)」で

ある。計算範囲は0～8m/sとした。乱流の確率分布

は、乱流による平均鉛直速度は0m/sと仮定し、

融解層高度より十分上である、高度1200mでのMRRの観

測値が説明できる乱流の確率密度分布を選択した。その

ような乱流の標準偏差は0.6m/sであった。この乱流の標

準偏差は、Gossard(1988)15)による直接観測値0.4m/sより

大きいが、本研究では、10分平均しているため、時間変

動分が乱流として付加され、既往研究に比べ大きくなっ

たと説明できる。そこで平均0m/s、標準偏差を0.6m/sの
乱流成分が観測全層に存在すると仮定した。 
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(3) Ｚeスペクトルについて 
レーダで観測される値は、通常、対象の特性がわから

ないため、対象を水と仮定した等価レーダ反射強度因子

Zeである。MRRで観測されるスペクトル νΔΔ eZ は以

下の式で求められる。 
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 ５．MRR観測と粒子融解モデルの比較 

 

(1) 鉛直分布による比較 
モデルにより求めたZeとν の鉛直分布を、10分平均の 

 



 

0℃付近では、狭い速度範囲に分布する粒子の一部が

融解を始めるため速度分散が広がり粒子併合が活発にな

る16)。このため、融解層上端で粒子併合により大粒子が

増え、Zeを過小評価した可能性がある。これは、MRR波
長では粒径4mmを超えると散乱断面積が急激に小さくな

るためである。 

観測値とともに図-5に示す。Zeの鉛直分布については、

良好な結果が得られた。ただし、a)融解層上端である

1000m高度でのZeはモデルによる計算が観測値より大き

い、b)Zeの極大値が出現する高度は観測値より上方であ

る、c)融解層下部に対応する300m高度では観測値より大

きい、といった差異が見られる。 
ν の鉛直分布については、観測では1000m高度から

400m高度まで下向きに速度が増加するという分布を示

すのに対して、モデルでは、900m高度から500m高度ま

での、観測に比べて薄い層で速度が増すという違いが見

られた。 

b) 800m～500m高度のずれについて 

観測とモデルの違いは、Zeの極大値が出現する高度で

ある。700m高度におけるZe スペクトル(図-7)に注目する

と観測値は2m/s強を中心にほぼ正規分布を示しているが

モデル(畳込後)では3m/s強を中心に幅広の分布であった。

このモデルの分布は下層の600m高度の観測値に類似し

ていた。また、800m高度のモデル(畳込後)の分布は

700m高度の観測値に類似していた(図は略)。これらの結

果より、モデルによる融解が観測より高高度で進行して

いることが考えられる。これは、粒子融解モデルでは全

粒子が定常状態になると仮定しているためであり、実際

には全体として平衡状態になく、融解の遅れを考慮すべ

きと示唆される。 

本研究ではZe の鉛直分布に関心があるので観測とモ

デルの差異はZeに注目して述べる。 
 

(2) 観測とモデルの不一致について 
a) 1000m高度のずれについて 

図-6に1000m高度における観測とモデルの比較結果を

示す。畳込み後のZeスペクトルは、極大値の出現位置は

ずれているものの分布の形状は観測と類似している。た

だし、雪粒子は粒径による落下速度の差が明確でないた

め、雪の粒径分布に基づくZeスペクトルの計算値は速度

1m/sの付近で狭い分布を持つ。 

c) 300m高度のずれについて 

図-8に300m高度におけるZeスペクトルの分布図を示す。

観測とモデルの不一致は特にドップラ速度の大きい領域

(粒径2～4mmに相当)でおきている。  
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図-5  観測とモデルの比較 (上図：Ze、下図：ν ) 
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図-7 観測とモデルの比較(700m高度) 
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図-8 観測とモデルの比較(300m高度) 
 

６．まとめと今後の課題 

今回の解析から、いくつかの仮定の下であるが、鉛直

レーダにより観測された降水粒子の融解状況を、融解モ

デルで再現することができた。最後に、解析結果を以下

にまとめる。 
 

① MRRは降水粒子の融解状況をよく観測できている。 
② 融解粒子のモデルは弱い降水についてMRR観測と

よい一致を示した。 
③ 上空の雪の粒径分布は乱流の影響がありMRRによ

る直接観測は難しい。初期粒径分布は数値モデルや

人工衛星を利用する等の工夫が必要である。 
 
また、観測とモデルの比較から、今後のモデル開発の

ために以下のことが必要であるとわかった。 
 

④ モデルの融解は観測より速く進んでおり、粒子融解

の熱交換の効率などを考慮する。 
⑤ 融解層の上部と直下で、併合と分裂の結果と推定さ

れるZeの減少が観測されており、併合・分裂を考慮

する。 
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