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要旨

本研究は惑星規模から対流規模までの階層的な構造を持つ気象擾乱の予測可能性に対して，
現象と数値モデルの双方の階層性が与える影響を，アンサンブルシミュレーションとデータ同
化手法を用いた多角的な解析から明らかにする．

階層構造を持つ気象擾乱の代表例である梅雨前線帯のメソ対流系（MCS）は観測が不足する
海上で発達するため，その予測可能性と多重スケールの不確実性との関係に対する理解が進ん
でおらず，その予測精度を改善するためにデータ同化にはどのような改良が求められるかも明
らかではない．そこで本研究ではまず，2022年 6月に東シナ海上で観測されたMCSを対象と
して，領域大気モデルによるアンサンブルシミュレーションと感度解析，データ同化によって，
MCSの予測可能性と多重スケールの不確実性との関係を調べる．次にトイモデルによる理想
化実験を用いて，階層構造を持つ気象擾乱の予測精度を向上させるためのアンサンブルデータ
同化の改良を提案する．

2022年 6月 19–20日に東シナ海で行われた 3隻の研究船による高頻度大気・海洋同時観測
では，発達した 2つのMCSに伴う環境場の特徴を詳細に捉えることに成功した．観測期間前
半に通過したものは湿潤な自由対流圏の下で大気のメソβスケールの擾乱を伴って発達し，後
半に通過したものは黒潮の暖水塊上で暖湿化した境界層が特徴的であった．

成長モード育成法を用いて生成したアンサンブル初期摂動は総観規模の不確実性を表現して
おり，特に梅雨前線帯の水蒸気と対流圏下層のトラフに伴う変動を抽出していた．この総観規
模の摂動に駆動される 3 km解像度のアンサンブルシミュレーションは最初のMCSに伴う降
水のばらつきをよく表現していた．最初のMCSを摂動なし実験よりも精度よく再現するメン
バーでは，摂動なし実験よりも強いメソβスケールの低気圧性循環と，深い湿潤層を伴う前線
帯の強い相当温位勾配をよく表現していた．

この前線帯の水蒸気勾配とMCSの発生域への水蒸気流入が重要であることは，最初のMCS
を対象とするアンサンブル感度解析の結果からも支持された．しかしアンサンブル感度解析か
ら推定される摂動の線型発達と実際の非線型発達との比較から，3 km解像度では 6時間以内
に非線型性の影響が明瞭に現れることが明らかになった．この結果はMCSの予測可能性にお
けるメソスケールの誤差発達の重要性を示している．

船舶観測を同化したアンサンブルは，成長モード育成法によって駆動されたアンサンブルが
捉える総観規模以上の不確実性を減らしつつ，メソスケールの不確実性を強く反映していた．
船舶観測の同化により，最初のMCSが発達した際の急峻な前線帯の構造の再現性が向上する
ことで，MCSの表現が著しく改善した．しかし大気の不確実性のみを反映したアンサンブル
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による後半のMCSの予測可能性は低く，船舶観測の同化でもその表現は改善しなかった．海
面水温前線帯での乱流熱フラックスと後半のMCSに伴う降水との間に統計的に有意な正の相
関が得られたことから，海洋の影響を受けて発達するMCSの予測精度を改善するには海洋の
不確実性を表現することが重要であると示唆された．

また局所的な船舶観測は，大規模な循環の影響を受ける上流のMCSの再現性の改善に対す
る寄与が小さいことがわかった．この結果は，領域モデルに全球モデルが表現する大規模な構
造を取り入れることで，上流のMCS の再現性を改善できうることを示唆している．そこで，
大規模場の不確実性を考慮して全球モデルの大規模場を取り入れるアンサンブル変分法を新た
に提案した．一次元モデルによる理想化実験から，提案手法は大規模場の精度を改善しつつ局
所的な観測情報を解析に反映させるために有用であることがわかった．さらに領域大気モデル
の同化実験との比較から，本研究で提案するアンサンブル変分法が現実的な大気モデルにも有
効であると示唆された．

本研究は，階層構造を持つ気象擾乱の予測可能性が初期の大規模場の不確実性とメソスケー
ルの誤差発達の双方の影響を受けることを明らかにし，それらを適切に考慮することでこのよ
うな気象擾乱の予測精度が向上しうることを示した．
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生活圏に甚大な被害をもたらしうる極端気象はメソスケールから対流スケールの擾乱によっ
て引き起こされることが多く，これらの擾乱は少なからず惑星規模から総観規模の大規模なス
ケールの循環の影響を受ける．梅雨前線帯では惑星規模の湿舌において総観規模の雲システム
が発達し，さらにその雲システムの中にメソスケールの対流システム（mesoscale convective
system, MCS）が発達する階層的な構造をとることが知られている (Ninomiya and Akiyama
1992; Ninomiya and Shibagaki 2007; Tsuji and Takayabu 2023)．このような階層的な構造を
持つ気象擾乱を正確に予測するためには，発達に寄与する要因を正確に表現できる数値予報モ
デルを用いることが求められる．しかし数値予報モデルは大気の時間発展を完全に表現するこ
とはできず，大気は時間とともに微小な誤差が増大していく決定論的カオス性を持つ (Lorenz
1963; Lorenz 1995)．したがって，大気や海洋の観測と予測を組み合わせて真に近い初期値を
提供するデータ同化手法と，予測の不確実性を考慮するために複数の初期値から予測を行うア
ンサンブル手法が，数値予報において重要な役割を果たす．

初期値の不確実性から生じる予測誤差の時間発展に対するスケール間相互作用については，
Lorenz (1969) による二次元一様等方乱流モデルを用いた実験からその重要性が認識されてき
た．誤差の時間発展には背景場の運動エネルギースペクトルのスケール分布が大きく影響す
る．運動エネルギースペクトルが波数の −5/3 乗則に従うとき (大気では約 400 km以下のメ
ソスケール帯のスペクトルに相当，Nastrom and Gage 1985)，小さなスケールの誤差は短時
間で飽和してより大きなスケールの誤差を増加させる（アップスケールカスケード）ことで，
最終的に全スケールの予測可能性に限界が生じる (Lorenz 1969; Rotunno and Snyder 2008)．
このような小さなスケールから始まる誤差発展は，大気の総観規模擾乱の予測可能性にも影響
を与えることが知られている．Zhang et al. (2007) は湿潤対流の影響を加味した傾圧不安定波
の予測可能性において，𝑂(1) kmのランダム誤差から対流不安定によって成長した対流スケー
ルの誤差が数時間で飽和し，その後対流スケールの非平衡流に伴う誤差から慣性重力波と地衡
流調節を介して大規模な平衡流に伴う誤差に特性が変化し，最終段階では平衡流に伴う誤差が
背景場の傾圧不安定によって成長するという三段階の誤差発展のモデルを提唱した．この三段
階の誤差発展モデルは，夏季ヨーロッパにおけるMCS (Selz and Craig 2015) や東アジアの
夏季モンスーンにおける豪雨事例 (Ke et al. 2022) の誤差発展に適用できることが示されてい



14 第 1章 序論

る．またアップスケールの誤差発展は，総観規模の低気圧に伴う力学的上昇流や前線面に沿っ
た斜方上昇などの循環場によって強制される運動（大気強制）が明瞭でない対流事例の予測可
能性において重要な役割を果たすことが知られている (Keil et al. 2014; Weyn and Durran
2019)．Stensrud et al. (2000) はこのような大気強制の弱い対流を予測する上で，対流スケー
ルの不確実性を表現する物理過程アンサンブルが初期値アンサンブルよりも高い予測スキルを
持つことを示した．

一方で，大規模場の誤差の重要性も広く認識されている．背景場の運動エネルギースペクト
ルが −3 乗則に従う大規模場においては，メソスケール帯ほどアップスケールカスケードが支
配的でなく，傾圧不安定による誤差発達が予測可能性において重要となる．また Lorenz (1969)
の実験によれば，−5/3 乗則に従う背景場において，初期誤差の空間スケールの違いは誤差の
時間発展にほとんど影響を与えない．これは，大規模場から小規模場への誤差の伝播（ダウン
スケールカスケード）の方がアップスケールカスケードよりも速く，大規模場の誤差が非常に
短い時間で小規模場の誤差を飽和させるためである (Durran and Gingrich 2014; Weyn and
Durran 2017)．初期誤差の空間スケールが誤差発展に影響を与えないことは，特に大気強制が
強い対流事例において確認されている (Weyn and Durran 2019)．
これらの先行研究は，初期値の不確実性から生じる誤差発展が湿潤対流の影響を強く受ける
とともに，どの空間スケールの不確実性が重要かは湿潤対流が発達する環境条件に左右される
ことを示している．第 1.1節で述べるように，梅雨前線帯のMCSは大規模な大気循環に由来
する傾圧不安定と海洋由来の局所的不安定の両方の影響を受けるため，梅雨前線帯のMCSが
どのスケールの不確実性の影響を受けるかは必ずしも明らかではない．

また，階層構造を持つ気象擾乱において，湿潤対流が重要な役割を果たすメソスケール以下
の現象を数値予報モデル内で表現するには，少なくとも 1–4 km程度の水平解像度が必要とな
る (Kanada and Wada 2016; Ito et al. 2017; Fukui and Murata 2021)．近年のスーパーコン
ピュータの開発の進展により，全球で 10 km以下の高解像度で予測を行うことも可能となって
きている．しかし多くの状況では，粗い解像度で計算する全球モデル（global model, GM）に
計算領域を制限した領域モデル（limited-area model, LAM）を埋め込んだネスティングによ
り，同じ計算機資源でより高い解像度を実現する．このような高解像度 LAMはメソスケール
の不確実性を GMよりも適切に表現することが期待されるが，実際は LAMの誤差において大
規模場の誤差の方が小規模場の誤差よりも支配的であり (Bei and Zhang 2007; Durran et al.
2013)，LAMの予測精度は大規模場の精度でほとんど決定される (Laprise et al. 2000)．LAM
によるアンサンブル予測の性能は誤差発展と同様に環境条件によっても左右され，総観規模の
大気強制が支配的な場合は水平境界から来る不確実性が予測性能に大きく影響し，局所的な
条件付き不安定が支配的な場合は物理過程の影響と水平境界の影響が同等となる (Keil et al.
2014)．さらに，第 1.3節で示すように，水平境界の扱い次第では LAMにおける大規模場の
精度が GMと比べて著しく落ちるおそれがある．梅雨前線帯のMCSの不確実性を表現する上
で，現象の階層性とともにこのような数値予報モデルの階層性も適切に考慮する必要がある．

上記に挙げたような理学的興味に加え，近年注目されている線状降水帯 (Kato 2020) は梅雨
期のMCSによって引き起こされることが多いため，梅雨前線帯のMCSの発達メカニズムと
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予測可能性を理解することは，理学的にも社会的にも重要である．

1.1 梅雨前線帯のメソ対流系の発達メカニズムと予測可能性
梅雨前線帯は対流圏上層の亜熱帯ジェットとモンスーン循環からつながる下層のジェットの
間で形成され，北側の冷たい空気塊と南側の北西太平洋高気圧の間で相対的に低圧場となって
いる．この低圧場は上流のチベット高原からモンスーン起源の暖気が亜熱帯ジェットによって
移流されることによって維持され，気圧傾度によって南西からの高温かつ湿潤な空気の流入を
促進して対流活発域を作り出す (Sampe and Xie 2010)．この亜熱帯ジェット上を伝播する移
動性擾乱がサブ総観規模の雲システムを形成し大気を湿潤化することで，その軌跡上でMCS
が発達しやすい環境場が形成される (Ninomiya and Shibagaki 2007)．特に東シナ海上は，上
述した惑星規模の循環によって南西から運ばれる大陸由来の水蒸気と南から境界層内を運ばれ
る海洋由来の水蒸気が収束することで，境界層から自由対流圏まで至る深い湿潤層と，北側の
乾燥した冷たい空気塊との間の顕著な水蒸気勾配 (Moteki et al. 2004a,b; Maeda et al. 2008)
で特徴付けられる．これらの継続的な湿潤空気の流入により湿潤絶対不安定な層 (Bryan and
Fritsch 2000) が形成されることで，南から水蒸気前線帯に流入する空気の上昇がMCSの形成
のトリガーとなり，豪雨の原因となる (Tsuji et al. 2021)．したがって，湿潤な自由対流圏の
下で発達するMCSは大規模な循環場の影響を大きく受ける．
暖かい海面から境界層に供給される熱と水蒸気もMCSの発達にとって重要な要素である．

東シナ海は黒潮による急峻な海面水温勾配で特徴付けられる．海面水温勾配が励起する気圧勾
配によって加速される地表付近の風により，乱流フラックスが強化されることで，海面から熱
と水蒸気が供給されて境界層が不安定化することが対流発達の要因となる (Sasaki et al. 2012;
Kunoki et al. 2015)．黒潮上の暖かい海面水温は，直上を横切る空気塊に対する蒸発によって
不安定を維持する役割も果たす (Sato et al. 2016)．このことから，大規模な循環場だけでな
く地表付近の風速の局所的な分布もMCSの発達に影響を及ぼしうる．

Moteki et al. (2004b) では，1999年に東シナ海で行われた集中観測キャンペーン（X-BAIU-
99）の観測結果とシミュレーションを用いて，東シナ海上での 2つの水蒸気源の特徴について
詳述した (図 1.1)．Ninomiya and Akiyama (1992) が提唱した梅雨前線帯の構造においては，
中国から日本の東海上に伸びる大規模な降水域（図 1.1aの陰影）で，総観規模またはメソαス
ケール低気圧に伴う組織化された降水システムが頻繁に観測される（図 1.1bの陰影）．この降
水システムは複数のメソβスケールの対流性降水システムによって構成される（図 1.1cの陰
影）．従来は東シナ海上に南から一様に水蒸気が供給されるとされてきた（図 1.1a, bの矢印）
が，Moteki et al. (2004b) は領域大気モデルでのシミュレーション結果から，実際は非一様な
水蒸気源の分布をとることを示した．具体的には，東シナ海の東側は南から供給される海洋性
の水蒸気が卓越する（図 1.1dの陰影）のに対し，西側は大陸から伸びる湿舌に伴って供給さ
れる大陸性の水蒸気が卓越する（図 1.1d, e）．海洋性の水蒸気源から発達する対流性降水シス
テムは，水蒸気源の非一様性から 100 km以下のスケールで局所的に発達していた（図 1.1fの
左側のセル）．一方で，起源の異なる 2つの湿潤空気塊の境目には水蒸気勾配に基づく前線構
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図 1.1: 梅雨前線帯の多重スケール構造の概念図 (a–c, Ninomiya and Akiyama 1992) と，1999
年 6月 27日に観測された (d) 梅雨前線帯と (e) 水蒸気前線，および (f) 2つの降水バンドの
模式図．Moteki et al. (2004b) Fig. 15．©Copyright 2004, Meteorological Society of Japan
(MSJ). The original version was published in JMSJ.

造（水蒸気前線，図 1.1e）が形成され，この水蒸気前線に沿って全長が 150 kmを超える降水
バンドが観測された（図 1.1fの右側のセル）．この観測事実は，東シナ海上に供給される 2つ
の水蒸気源から形成される水蒸気分布の非一様性が梅雨前線帯の階層的な降水システムの形成
に大きな役割を果たしていることを示しており，これらの水蒸気源を正確に予測することが梅
雨前線帯のMCSの予測において重要であることを示唆している．
このように東シナ海上でのMCSの発達メカニズムは多くの先行研究で調べられているが，
梅雨期に発達するMCSの予測可能性の研究の多くは，大陸上で発達する事例を対象としてい
る (Bei and Zhang 2007; Luo and Chen 2015; Zhuang et al. 2020; Ke et al. 2022, 2023)．
これらの研究は，MCSの予測は大規模な循環場が精度良く再現されていても初期値に大きく
依存することを示している．Ke et al. (2023) はMCSに伴う適切なメソスケールの誤差成長
を表現するには，梅雨前線帯における流れ場の特徴を反映した初期摂動を用いることが重要で
あることを示した．これらの初期摂動の構造は特に水蒸気の誤差成長に影響を与え，湿潤対流
の予測の変動における初期摂動の重要性を示している．Luo and Chen (2015) もMCSの表
現が初期の水蒸気場の表現に最も敏感であることを示した．彼らはさらに，先行する対流系が
形成する冷気ドームの再現性がMCSの予測可能性の鍵であることも明らかにした．また，大
陸上で発達するMCSの予測可能性は湿潤対流の発生位置を左右する地形によっても変動する
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(Zhuang et al. 2020)．しかし，東シナ海上では上述したように湿潤な環境下でMCSが発達す
るため，降水の蒸発による冷気ドームの形成や地形の影響は重要でないと考えられる．湿潤対
流の大きな不確実性に加え，海上は鉛直プロファイルの詳細な観測が不足するため，海上で発
生するMCSの発達位置と強度の正確な予測は未だに難しく，その予測可能性に影響を与える
要因も明らかになっていない．Kato et al. (2003) と Kato and Aranami (2005) はともに水
蒸気の鉛直構造の再現性がMCSの予測精度に影響を与えたことを示しており，鉛直プロファ
イルの観測が充実することでMCSの予測精度が改善する可能性を示唆している．したがって，
海上で発達するMCSの予測不確実性をアンサンブル予測により定量化することで，決定論的
予測の難しさを補い，MCSの予測可能性に影響を与える要因を明らかにできると期待される．
領域アンサンブルシミュレーションの結果からMCSの予測精度改善に向けた知見を得るた

めには，予測誤差に影響を与える要因を特定するアンサンブル感度解析と，観測が解析場とそ
の不確実性に与える影響を定量化できるアンサンブルデータ同化が有用なツールとなる．しか
し，メソスケールの現象を表現する高解像度の領域アンサンブル予測に感度解析とデータ同化
を適用するには，これまでの先行研究では解決しきれていない課題が存在する．以下の節では，
アンサンブル感度解析とデータ同化が抱える課題についてそれぞれレビューする．

1.2 メソ〜対流スケールの現象に対するアンサンブル感度解析
アンサンブル感度解析は，基本場に対する摂動が線型に時間発展することを仮定して，注目
する現象とアンサンブル初期摂動との関係から，現象の発達に関連する変数・領域を特定する
解析手法である．現象の発達メカニズム・予測可能性の研究や，アンサンブルデータ同化と組
み合わせて有効な観測位置を決定する適応観測の研究に広く用いられてきた．アンサンブル感
度解析は大きく分けて，随伴法 (Hall et al. 1982) に基づくアンサンブルアジョイント感度解
析 (EnASA, Ancell and Hakim 2007; Torn and Hakim 2008) と特異ベクトル法 (Buizza
and Palmer 1995) に基づくアンサンブル特異ベクトル感度解析 (EnSVSA, Bishop and Toth
1999; Enomoto et al. 2015)が考案されている．

EnASAは予測指標と初期摂動との間の線型回帰から，予測指標の変化に影響を与える摂動
を求める．随伴モデルに基づく随伴法は力学的感度を特定するのに対し，EnASAはアンサン
ブル初期摂動が表す変数間の分散と相関（共分散）の影響を含む統計的感度を示す (Ancell and
Coleman 2022)．提唱された 2000年代後半には総観規模の低気圧 (Ancell and Hakim 2007)
や気候学的な感度領域の抽出 (Torn and Hakim 2008) に適用されていたが，随伴法や特異ベ
クトル法と異なり予測指標の選択の自由度が高いため，湿潤対流を表す指標としてレーダー反
射強度や降水強度を用いることで，最近 10年ほどで非線型性の強いメソ〜対流スケールの現
象への適用例が増えてきている (Bednarczyk and Ancell 2015; Wile et al. 2015; Hill et al.
2016; Yokota et al. 2016b; Limpert and Houston 2018)．
しかし，EnASA をメソ〜対流スケールの現象に適用した場合の結果が妥当かに関しては，

先行研究の事例や設定ごとに異なる結論が導かれている．適用可能であると結論づけている研
究として，Bednarczyk and Ancell (2015) はテキサス北部で発達した対流に対する予報感度
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を調べ，総観規模以上のスケールの擾乱が対流の発生をコントロールしていたため，その感度
を物理的に解釈可能であるとした．Hill et al. (2016) では Bednarczyk and Ancell (2015) と
同様にテキサス北部で水蒸気勾配に沿って発達した対流の予報感度を調べ，水蒸気勾配の強度
と先行する対流による冷気ドームの生成に感度があることを示した．彼らは EnASAが力学的
に一貫した感度を特定できた要因を，アンサンブルメンバーの予測指標（レーダー反射強度）
が二峰分布をとり，対流が発達したメンバーとそうでないメンバーとの間での線型回帰が適切
な感度を示したためと結論づけている．また Yokota et al. (2016b) では説明変数となる大気
の状態量を先に平滑化してサンプリング誤差の出やすい小規模な構造を消すことで，竜巻の原
因となるスーパーセルに伴うメソ低気圧が，下層の水平収束と相対湿度に感度を持つことを示
した．これらの研究は事例の特徴や感度解析における設定上の工夫によって，EnASAがメソ
〜対流スケールの現象に適用可能であるとしている．

一方で，メソ〜対流スケールの現象に EnASAを適用した場合の問題点を指摘している研究
も存在する．例えば Wile et al. (2015) では，複雑地形において弱い大気強制の下で発生する
濃霧を引き起こす要因を調べ，濃霧の発生地点に水蒸気を運ぶ南風と逆転層を形成する下層の
温位に感度があることを示した．しかし，実際の非線型実験から計算される感度に対する応答
は線型解析から推定される応答の半分以下であった．また Limpert and Houston (2018) では
EnASAによるスーパーセルに対する適応観測の可能性を理想化実験で検討したが，スーパー
セルの強非線型性と予測指標の時間的変動の速さ，および予測指標間，初期摂動間の自己相関
が強いために，回帰係数を物理的に解釈するのは難しいと結論づけている．Hill et al. (2020)
も大陸上で発達する対流事例に対する EnASAを用いた適応観測の有効性を系統的に調べ，初
期時刻から予測時刻までのリードタイムが長くなる（非線型性が強まる）につれて，適応観測
は無作為に選ばれた観測と同程度のインパクトしか持たなくなることを示している．このよう
に，EnASAのメソ〜対流スケールへの適用例は増加しているものの，その適用の妥当性につ
いては問題依存かつ統一的な結論が得られていない．

EnSVSAは注目する領域で最も発達する初期摂動を，アンサンブル摂動の特異値分解から求
める．EnASAと異なり診断変数（降水量，レーダー反射強度など）を予測指標とすることはで
きないが，対象領域で最大発達する摂動そのものが得られるため，EnASAよりも力学的解釈
がしやすく，新たな初期値作成にも簡単に応用することができる．先行研究における EnSVSA
の適用は，主に総観規模以上の現象に対してが大半を占めている．Enomoto et al. (2007) で
は 2002年 8月に中央ヨーロッパで豪雨と洪水被害をもたらした切離低気圧の発達メカニズム
を気象庁のアンサンブル予報と大気大循環モデルを用いて調べ，北米で発達した熱帯低気圧が
切離低気圧の発達の要因となった亜熱帯ジェット上のロスビー波束の伝播に影響を及ぼした
ことを示した．Nishii and Nakamura (2010) は 2006年 1月末の成層圏突然昇温の予測スキ
ルの感度を気象庁の現業 1 ヶ月アンサンブル予報を用いて調べ，突然昇温発生の 2 週間以上
前に北太平洋で発達した総観規模の低気圧が突然昇温の予測に影響を及ぼしたことを示した．
Matsueda et al. (2011) は 2005年 12月に北米で発生したブロッキングの予測可能性を，現業
3センター（カナダ気象センター，気象庁，米国国立環境予測センター）による中期アンサン
ブル予測を用いて調べ，北太平洋中央部の切離低気圧の再現性がブロッキングの予測に影響を
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(iv) SV2 (v) SV2-exp

(i) (ii) SV1 (iii) SV1-exp

図 1.2: モンスーントラフの予測可能性に対する EnSVSAの結果．(i) EnSVSAによって得ら
れた湿潤全エネルギーの分布．(a) 第一モードと第二モードの和，(b) 第一モード（SV1），(c)
第二モード（SV2）．(ii) SV1の湿潤全エネルギーの線型時間発展．(a) 2日，(b) 4日，(c) 6
日予報，(d) 5日から 9日予報の移動平均を表す．(iii) 200 hPa面の流線関数の SV1を与えた
再予報実験と摂動なし実験の差．(a) 初期日，(b) 2日，(c) 4日予報，(d) 3日から 7日予報の
移動平均を表す．(iv) SV2の湿潤全エネルギーの北緯 30°–70°の平均のホフメラー図．エネル
ギーは東西平均で規格化されている．黒破線は東経 135°を表す．(v) (iv) と同様，ただし SV2
を与えた再予報実験と摂動なし実験の差．それぞれ Takemura et al. (2021) の (i) Fig. 6, (ii)
Fig. 7a–d, (iii) Fig. 10, (iv) Fig. 8, (v) Fig. 11．The Creative Commons Attribution 4.0
International (CC BY 4.0) license (https://creativecommons.org/licenses/by/4.0/).

及ぼしたことを示した．さらに気象庁の全球モデルによる初期値改変実験から，事例ごとに感
度領域に応じて限定的に初期摂動を増幅する方が，気候学的スケーリングによる初期摂動の振
幅の決定よりも有効であることを示唆した．Nakashita and Enomoto (2021) は 2019年台風
第 19号の進路予測において，気象庁のアンサンブル予測による上陸位置の予測精度が上陸の
3日前に急激に下がったことに着目し，この進路予測の急変の要因が台風の南東側に位置する
熱帯擾乱であることを明らかにした．これらの研究は，総観規模以上のスケールの現象の予測
可能性を調べる上で EnSVSAが有効であることを示している．
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EnSVSAが基づく特異ベクトル感度解析では，初期摂動が線型に時間発展することを仮定し
ているが，実際には摂動は非線型数値モデルによって時間発展する．そのため，接線型モデル
に基づく特異ベクトルの時間発展において，線型性が成り立つ時間範囲について多数研究が行
われてきた．線型性が成り立つ時間範囲はモデルの解像度や力学，物理過程に大きく依存する
が，O(10) km解像度の静力学モデルで 2–3日程度と見積もられている (Errico et al. 1993;
Gilmour et al. 2001; Reynolds and Rosmond 2003; Hohenegger and Schär 2007)．一方で対
流を解像できる O(1) km解像度の非静力学モデルになると，線型性の仮定が成り立つ時間は
急激に短くなる．小野 (2016) は気象庁メソアンサンブル予報システムにおいて，特異ベクト
ルの時間発展における線型性が運動量と温位では 3時間以内に，水蒸気では 1時間以内に破綻
することを示した．これは主に対流が発達する降水域での線型性の破綻が原因となっている．
また，200 km以下のメソβスケールの摂動を取り除くことで，線型性が成り立つ時間範囲が
6時間後まで延長されることも示しており，メソβスケールの擾乱における非線型性の強さを
裏付けている．

EnSVSAでも特異ベクトルと同様に，アンサンブル摂動の線型結合から得られる摂動が非
線型的に時間発展した場合に，推定された応答を示すかは必ずしも明らかではない．そのた
めいくつかの研究では，初期時刻の基本場に EnSVSAから推定される初期摂動を与えて非線
型数値モデルで時間発展を計算し，EnSVSA の妥当性を調べている (Enomoto et al. 2015;
Takemura et al. 2021)．Takemura et al. (2021) は 2016 年 8 月後半に日本の南側で強化
されたモンスーントラフの予測可能性に着目し，その強化に影響を与えた初期摂動がベーリ
ング海上とアジアジェットの開始地点付近にエネルギーの極大値を示すことを明らかにした
(図 1.2i)．彼らは気象庁の全球モデルを用いてこの摂動を初期値に与える再予報実験から，摂動
を与えることでモンスーントラフが摂動なしの実験よりも顕著に発達することを示し，線型の
時間発展を仮定していることの妥当性を保証した．しかし彼らは非線型実験の摂動と線型の時
間発展を仮定した摂動の一致度合いを，流線関数の場とエネルギーの時間発展の比較（図 1.2ii,
iii）や摂動エネルギーのホフメラー図（図 1.2iv, v）で定性的に比較しており，摂動の時間発
展がどの程度線型の仮定から逸脱しているかを定量的には評価していない．

最近，Toyooka et al. (2024) が 2018 年 7 月の西日本豪雨の予測可能性を調べるために，
5-km 解像度の非静力学領域モデルによるアンサンブル予測に対して EnSVSA を実施し，豪
雨の発生域の風上側に当たる琉球諸島付近に感度があることを示した．この感度領域は太平洋
高気圧の縁辺にあたり，豪雨発生域に到達する湿潤空気塊が通過する．彼らはこの感度領域の
観測を除く同化実験を行い，風上側の情報が降水の予測精度に影響を与えることを示すこと
で，EnSVSAの妥当性を保証している．彼らの研究は EnSVSAのメソスケールの現象への適
用可能性を示す一例であるが，線型の時間発展を仮定していることの妥当性を定量的に評価し
ていない．EnSVSAを用いて対象とする現象に関する誤差発達の過程を調べるためには，非
線型モデルで時間発展した摂動が線型推定から期待される応答を示すかどうかが重要となる．
EnSVSAをデータ同化における共分散膨張 (Yang et al. 2015) や擬似メンバーの摂動 (Cheng
et al. 2023) として用いる応用も低次元モデルで提案されているが，これらの同化への応用が
現実的な事例において有効かどうかも，EnSVSAから得られる摂動の時間発展の性質に依存す
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(c) 領域 [0, 0.25] でのスペクトル

図 1.3: 波数 1の正弦波の離散正弦変換．Baxter et al. (2011) の記述に基づいて作成．

る．したがって，誤差の飽和が早く，非線型性の影響が強く現れやすいメソ〜対流スケールの
現象に対する EnSVSAの妥当性を定量的に評価し，その限界を明らかにする必要がある．

1.3 領域アンサンブル同化における階層構造の再現性
冒頭で述べたような GMと LAMによる階層的数値予報システムでは，LAMは GMから
取得する水平境界条件（lateral boundary condition, LBC）を通じて領域外の情報を得るが，
LAMの計算領域内では大規模な現象を十分に表現できない．現業数値予報センターでは，衛
星観測の充実と，数値モデルとデータ同化システムの双方の精力的な開発により，GMによる
大規模な循環の予測性能は改善の一途を辿っている．一方 LAMに対するデータ同化システム
では，全球解析システムと比較すると利用している観測タイプが少なく，計算領域の制約から
利用できる観測数も制限される．そのため LAMでは GMと比較して大規模な構造の予測精度
が下がることがある (Berre 2000; Guidard and Fischer 2008)．このような大規模な構造の誤
差は，総観規模擾乱の位置ずれにつながり，LAMが本来持つメソスケールの予測性能にも悪
影響を与える．

Baxter et al. (2011) は，LAMにおいて大規模な構造の誤差が小規模な構造にも影響を与え
ることを，単純な一次元の波で説明した．LAMでは外から LBCが与えられるため，解析によ
る修正量は水平境界上でゼロになるように設定されることが多い．そのため，正弦関数を用い
た波数展開で修正量を定義すると都合が良い．格子点 𝑥𝑗(𝑗 = 0, ⋯ , 𝑁) 上で定義される周期関
数 𝑓𝑗 に対する離散正弦変換は以下の式で表される．

̃𝑓𝑘 = √ 2
𝑁

𝑁−1
∑
𝑗=1

𝑓𝑗 sin (𝜋𝑗𝑘
𝑁

) (𝑘 = 1, ⋯ , 𝑁 − 1) (1.1)

ここで周期領域 [0, 1) における波数 1（sin 2𝜋𝑥）の正弦波を考え（図 1.3a），領域全体で定義
した正弦変換（図 1.3b）と，一部の領域（[0, 0.25]）で定義した正弦変換（図 1.3c）の結果を比
較する．長さ 1の範囲で定義される波は，正弦変換 (1.1) では 2倍の波数に投影されるため，
領域全体で定義した正弦変換では 𝑘 = 2 のみが振幅を持つ（図 1.3b）．一方，[0.0, 0.25] の領
域では波数 1の波が表現できないため，𝑘 = 2 よりも大きな波数（小さいスケールの要素）に
も 0でない振幅を持っている（図 1.3c）．これは大きいスケールの波が小さいスケールの波に
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投影されることを示しており，古典的エイリアシングと逆の現象が生じていることになる．こ
のような逆エイリアシングが生じるために，LAMで生じる大規模なスケールの誤差はより小
さなスケールの構造の精度にも影響を与えうる．

このような GMと LAMの間での大規模場のずれは，メソ〜対流スケールの現象の不確実性
を考慮する領域アンサンブル予測システムにも悪影響を与えうる．全球アンサンブル予測シス
テムでは不確実性の源として，初期値，数値モデルの物理過程，下部境界条件（海面水温，陸
面）に摂動を与えることが多いが，領域アンサンブル予測システムではこれらに加えて LBC
に摂動を与えることも適切なアンサンブルのばらつきを担保する上で重要である (Saito et al.
2012)．しかし，LBCに対する摂動の与え方と LAMの初期値への摂動の与え方が異なると，
LBCと計算領域内部の LAMが表現する場との間で不一致が生じうる．このような境界付近で
のずれは偽の重力波を励起し，過大な地表気圧のスプレッドを生じさせることがある (Caron
2013)．さらに領域アンサンブル予測システムでは，多重スケールの不確実性を適切に表現で
きず，誤差に対してスプレッドの大きさを過小評価する傾向があるという課題も抱えている
(Gainford et al. 2024)．メソスケールの現象は流れ場に大きく依存するため，メソスケール
のデータ同化ではアンサンブルを利用して背景誤差の流れ依存性を取り入れることが望ましい
(Gustafsson et al. 2018) が，上記のような課題から領域アンサンブル同化において多重スケー
ルの構造をどのように取り扱うのが最適かについては未だ議論が続いている (Hu et al. 2023)．
これらの問題を解決するために，既存の全球解析または予測を利用して，LAMの解析にお
ける大規模な構造の表現精度を向上させる試みが近年研究されてきた．GMの力学的ダウンス
ケーリングでは，スペクトルナッジング (von Storch et al. 2000) が LAMの大規模場を制約
する手法としてよく用いられるが，本研究ではメソスケールのアンサンブル同化への応用を目
的とするため，データ同化と併用される大規模場の混合（large-scale blending, LSB）手法に
注目する．先行研究では GMと LAMの解析または予測値をスケールに依存した重みを利用し
て組み合わせる LSB 手法と（以下，独立 LSB 手法），変分法の枠組みを利用した LSB 手法
（以下，変分 LSB手法）が提案されている．
独立 LSB手法は，GMと LAMのそれぞれの同化システムでの解析ステップと，それぞれの
場に対して空間フィルタを作用させてスケールごとに分割し，GMの大規模場と LAMの小規
模場を組み合わせて新たな LAMの場を作成する混合ステップから構成される (Yang 2005)．
解析ステップを先に行う解析 LSB手法と，混合ステップを先に行う背景 LSB手法がこれまで
に提案されている．解析 LSBは解析ステップの後に混合を行うため，大規模場を強く制約で
きる一方で，個々の同化システムで最適に推定された解析値が混合により最適値からずれるお
それがある．これに対し，背景 LSBは領域同化で決定される観測と背景場の間の適切な重み
を保持することができる (Milan et al. 2023)．背景 LSBでは混合ステップで導入される大規
模場の制約を保つために，背景誤差共分散の重みをスケールごとに変化させる工夫が取り入れ
られている例もある (Bučánek and Brožková 2017)．これらの独立 LSB手法は，予報初期の
スピンアップ問題を緩和することで 24時間後までの降水の短期予測を改善する (Wang et al.
2014a) ほか，熱帯低気圧の進路の系統誤差を減少させる (Hsiao et al. 2015) ことが報告され
ている．さらに領域アンサンブル予測では，独立 LSB手法をアンサンブル初期値の作成に利
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用することで LBCでの不一致を緩和する (Caron 2013) ことや，スプレッドと解析精度の間
の関係を改善すること (Zhang et al. 2015; Gainford et al. 2024) が示されてきた．
変分 LSB手法は，GMの大規模場の情報を解析時に取り込むことにより，データ同化の理

論と整合的に LAM の大規模な構造を GM に制約することができる．Guidard and Fischer
(2008) の定式化では，領域 3次元変分法（3DVar）に GM解析の大規模な構造からの LAM
の大規模場のずれを表す項（Jk）を付与することで拡張したコスト関数を定義し，その最適
化によって大規模場の制約を実現する．また Dahlgren and Gustafsson (2012) は Guidard
and Fischer (2008) の手法に明示的な前処理を導入するとともに，GMの予測値を Jk項の定
義に用いることで観測と GMの大規模構造との相関を緩和する改良を施した．Guidard and
Fischer (2008) と Dahlgren and Gustafsson (2012) はともに高層観測に対する精度評価にお
いて，変分 LSB 手法が LSB を用いない従来手法よりも解析精度を改善することを示してい
る．解析ステップと混合ステップが分かれている独立 LSB手法とは対照的に，変分 LSB手法
は観測と同時に GM の大規模場の情報を同化するため，メソ〜対流スケールの同化によって
導入される大規模場のインクリメントを直接的に制約できる．例えば Vendrasco et al. (2016)
は大気ドップラーレーダーで観測された動径風と反射強度を同化する際に Jk項を導入するこ
とで，大規模な循環が制約されて力学場と水蒸気関連量との間のバランスが改善し，レーダー
同化の精度が向上することを報告している．さらに Keresturi et al. (2019) は摂動観測を用
いた領域アンサンブルデータ同化システムにおいて，LBCを与える GMアンサンブルのメン
バーを利用したアンサンブル Jk手法を提案し，大規模場の誤差の減少に加えて，独立 LSB手
法のアンサンブル予測に対する適用と同様に，水平境界における摂動のずれの緩和やスプレッ
ドと解析精度の間の関係の改善にも寄与することを示した．

これらの LSB手法はそれぞれ独立に有用性が確かめられてきたが，同じ実験設定で直接比
較を試みた研究はこれまでに存在しない．特に背景 LSB 手法と変分 LSB 手法は，それぞれ
解析ステップの前または解析ステップと同時に混合を行うことで，解析後に混合を行う手法と
比較してデータ同化手法がベースとする最小分散推定や最尤推定からの逸脱を抑えることがで
きる．しかし，混合のタイミングの違いが領域モデルへの観測の同化に与える影響は明らかに
なっていない．混合のタイミングが解析に与える影響を統一的な枠組みで調べることは，衛星
や地上レーダーなどが捉える GMでは表現できないメソ〜対流スケールの情報を同化できる
LAMの強みを活かす上で有用な知見を与えると考えられる．
さらに，これらの LSB手法が共通で抱える課題として，混合する GMの大規模場の情報の

重みを場所ごとに決定できないという点が挙げられる．LSB手法において GMと LAMのス
ケール分割を決める波長の閾値（カットオフ波長）を動的に定めるスキームは考案されている
(Feng et al. 2020) が，カットオフ波長や GMと LAMの大規模場を混合する際の相対的な重
みは高度にのみ依存する場合が多く，流れ場に応じた変化は考慮されていない．また Guidard
and Fischer (2008) と Dahlgren and Gustafsson (2012) の変分 LSB手法では，誤差共分散行
列を気候学的統計から求めていることに加え，拡張したコスト関数の最適化問題を解きやすく
するために，GMの誤差の空間相関に一様性や等方性，変数間相関を無視するなどの仮定を置
いている．そのため，彼らの変分 LSB手法も日々の大気の流れに依存した誤差構造を反映で
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きていない．Keresturi et al. (2019) のアンサンブル手法でも Jk項を構成する誤差共分散行
列を気候学的に求めているため，同じ問題を孕んでいる．LAMの予測だけでなく GMの予測
誤差も日々の大気場に依存して変化するため，LSB手法においても双方の背景誤差の流れ依存
性を考慮して相対的な重みを決定することが望ましい．

1.4 本研究の目的
ここまでに議論してきた課題を踏まえて，本研究では梅雨前線帯のMCSの予測可能性を支
配する要因を，アンサンブル手法とデータ同化を用いて特定することを目的とする．さらに，
階層構造を持つ気象擾乱の予測精度を改善するためのアンサンブル同化手法の改良を提案し，
トイモデルを用いた理想化実験によってその有用性を実証する．

まず第 2 章で，梅雨前線帯の MCS の予測可能性と多重スケールの不確実性との関係を理
解するために，2022年 6月に東シナ海上で発達した 2つのMCSを対象とする領域アンサン
ブルシミュレーションを行う．これらのMCSは，3隻の研究船による 1時間おきの高頻度高
層観測が発達中の構造を詳細に捉えることに成功した事例 (Manda et al. 2024) であり，梅
雨前線帯に継続的に供給される多量の水蒸気の影響と暖かい黒潮から供給される地表付近の
水蒸気の影響を両方受けて発達した代表的な事例であった．本研究では米国国立環境予測セン
ター（National Centers for Environmental Prediction, NCEP）で開発された領域大気モデル
(Juang 2000) と，大規模場の成長構造を表現する成長モード育成法 (Toth and Kalnay 1997)
を用いたアンサンブルシミュレーションによって，MCSの予測に対する大規模場の初期値の
不確実性の影響を調べる．

第 3 章では，このアンサンブルシミュレーションの結果から MCS の予測誤差に影響を与
える初期摂動を特定するために，EnSVSA を適用する．第 1.2 節で示した問題点を踏まえ，
EnSVSAの水平解像度依存性を調べ，EnSVSAから得られる摂動を初期値に与える非線型実
験の結果と EnSVSAから推定される時間発展を比較することで，MCSに対する EnSVSAの
適用可能性について議論する．

さらに第 4章では，データ同化の観点からMCSの予測精度を改善するための知見を得るた
めに，アンサンブルシミュレーションと同じモデルに最尤法アンサンブルフィルタ (Zupanski
2005) を組み込んだアンサンブル同化システムを構築し，アンサンブル同化実験によって集中
観測の有無によるMCSの表現の違いを調べる．この同化実験から，稠密な集中観測から得ら
れるメソスケールの情報がMCSの表現に与える影響を明らかにする．
領域大気モデルでのシミュレーション結果を踏まえて，第 5章では，領域アンサンブル同化

で階層構造を表現する上で課題となる大規模場の解析精度を改善するために，流れ依存性を考
慮して大規模場を全球モデルに制約する新たな LSB手法を提案する．本研究で提案する手法
では，Guidard and Fischer (2008) と Dahlgren and Gustafsson (2012) によって提案された
変分 LSB手法をアンサンブル変分法の枠組みに拡張する．この拡張により，観測の同化と同
時に大規模場を制約するという変分 LSB手法の強みを活かしつつ，GMと LAMの背景誤差
の流れ依存性を考慮する．提案手法は LAMが表現するメソ〜対流スケールの背景誤差に加え
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て，GMが表現する大規模場の背景誤差もアンサンブルによって推定することで，GMの大規
模場と LAMが表現する場の相対的な重みを動的に決定することができる．
第 6章では，第 2章から第 5章の結果を受けて，階層構造を持つ気象擾乱の予測可能性と多
重スケールの不確実性との関係についてエネルギースペクトルを用いて議論する．最後に第 7
章で，本博士論文の結論と今後の展望を述べる．
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第 2章

梅雨前線帯のメソ対流系の予測可
能性

本章では，2022年 6月に観測された梅雨前線帯のMCSの予測可能性を調べるために，領
域大気モデルを用いたアンサンブル予測実験を行い，多重スケールの不確実性とMCSの予測
可能性の関係について議論する．第 2.1節では，アンサンブル予測実験で用いる領域大気モデ
ル，アンサンブル初期摂動作成手法，および使用データと解析手法について示す．第 2.2節で
は，MCSが観測された時の環境場と集中観測の概要について述べる．第 2.3節では，アンサン
ブルシミュレーションのばらつきとMCSの表現を比較し，観測されたMCSの予測可能性の
鍵となる特徴について議論する．第 2.4節で本章をまとめる．

2.1 手法

2.1.1 大気モデル

本研究では，大気モデルとして領域スペクトルモデル NCEP RSM (Regional Spectral
Model, Juang and Kanamitsu 1994; Juang 2000) を用いる．RSMは水平境界条件として，
親モデル（全球または粗い解像度の領域モデル）が表現する低解像度の場を基本場として，そ
の基本場からのずれの時間発展を計算する摂動法 (Juang and Kanamitsu 1994; Juang et al.
1997)を用いる．さらに RSMは，摂動法と水平境界での親モデルとの地形の混合 (Hong et al.
1998) を組み合わせることで，親モデルが表現する大規模な構造を保持することができる．従
来の水平境界条件を利用する領域モデルでは，領域サイズや親モデルとの解像度の違いが予測
精度に影響を与えるが，Juang and Hong (2001) は摂動法を用いる領域モデルの予測精度はそ
れらの要因の影響を受けづらいことを示した．RSMは東アジア (Hong et al. 1999) やインド
シナ半島 (Nguyen et al. 2019) での夏季モンスーンに伴う降水を精度良く表現することがで
きるため，梅雨前線帯で発達するMCSのような階層構造のシミュレーションに適していると
考えられる．また，RSMはハワイやアラスカの日々の気象予測に現業利用されていた．

RSMは水平離散化に二重フーリエ級数展開を用いることで高い実効解像度を持ち，力学コ
アは静力学と非静力学で切り替えが可能である．本章では Juang (2000) の表記に倣い，静力
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表 2.1: NCEP RSM/MSMが用いる物理過程．

物理過程 文献
短波放射 Chou and Suarez (1999)
長波放射 Mlawer et al. (1997)
積雲対流 Pan and Wu (1995), Hong and Pan (1998)
浅い対流 Tiedtke (1983)
雲微物理 Ferrier et al. (2002)
惑星境界層 Hong and Pan (1996)
地形性重力波抵抗 Kim and Arakawa (1995)
陸面モデル Ek et al. (2003)

表 2.2: NCEP RSM/MSMが用いる数値手法．

数値手法 文献
時間フィルタ Asselin (1972)
半陰的調節 Robert et al. (1972), Ikawa (1988)
水平境界緩和 Tatsumi (1986), Juang and Kanamitsu (1994)

学版を RSM，非静力学版をMSM (Mesoscale Spectral Model) と呼ぶ．RSMの支配方程式
は 𝜎 座標系に基づくプリミティブ方程式系である．MSMの支配方程式は，静水圧平衡の仮定
の下で時間発展する気圧と気温から定義される，静力学 𝜎 座標系に基づく完全圧縮方程式系で
ある．RSMとMSMは同じ物理過程を使用するが，MSMにのみ鉛直座標の変化に応じた修
正を施している (Juang et al. 1997)．物理過程とその他の数値手法を表 2.1と 表 2.2 に示す．
本研究では 3 段階のネスティングを行い，一番外側の領域 D1 では水平解像度 27 km で

RSMを用いる．内側の 2領域（D2，3）ではそれぞれ水平解像度約 9，3 kmでMSMを用い
る (図 2.1，表 2.3)．地図投影にはメルカトル図法を用いる．全領域で鉛直は 42層とし，モデ
ルトップは 𝜎 ∼ 0.002 である．D1の境界条件（摂動法の基本場）は，NCEP全球予測システ
ム（Global Forecast System, GFS）による 3時間おきの予測値を用いる．NCEP GFSは水平
解像度 0.25° × 0.25° ，鉛直 33層のデータが米国大気海洋庁現業モデルアーカイブシステム
（National Oceanic and Atmospheric Administration (NOAA) Operational Model Archive
Distributed System, NOMADS）より提供されている．海面水温と陸面予測値を含む下部境
界条件も GFSから取得する．

2.1.2 成長モード育成法

本研究では 2022年 6月 18日 1200 UTCからアンサンブルシミュレーションを行い，集中
観測域を通過したMCSに対する初期値の不確実性の影響を調べる．アンサンブル初期摂動の
生成には，成長モード育成法 (Toth and Kalnay 1993, 1997) を用いる．成長モード育成法は
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図 2.1: アンサンブルシミュレーションの計算領域（D1–3）．色はモデルの標高 [m] を表す．

表 2.3: NCEP RSM/MSMの計算領域の設定．

D1 D2 D3
東西格子点数 325 385 385
南北格子点数 289 325 325
東西格子幅 27.0 km 9.0 km 3.0 km
南北格子幅 27.0 km 9.3 km 3.1 km
東西範囲 東経 74.67° – 西経

174.07°
東経 109.17° – 東経
153.12°

東経 120.00° – 東経
134.65°

南北範囲 南緯 16.77° – 北緯
63.06°

北緯 14.88° – 北緯
47.00°

北緯 23.63° – 北緯
34.75°

鉛直層数（𝜎 面） 42 42 42
支配方程式系 静力学 非静力学 非静力学

NCEP (Toth and Kalnay 1993, 1997) と気象庁 (Kyouda 2002; 経田 2006) の全球アンサン
ブル予測システムに用いられていた初期摂動の作成法であり，中心となるコントロール予報と
摂動を与えた予報との差から最も大きく成長してきた方向（成長ベクトル）を取り出す．成長
ベクトルは局所リアプノフベクトル (Trevisan and Legnani 1995) の非線型への拡張であり，
サイクルごとのスケーリングの振幅を調節することで，積雲対流のような誤差の飽和が早い構
造ではなく，傾圧不安定のような大きな誤差の飽和水準を持つ構造を選択的に取り出すことが
できる．そのため，成長モード育成法で生成された摂動を用いたアンサンブル予測は，総観規
模以上の構造に対する予報誤差共分散を適切に表現すると期待される．しかしながら，第 1章
で述べたように，大規模な構造の誤差成長は小規模な構造の誤差成長よりも支配的であり，メ
ソ〜対流スケールの予測の不確実性に影響を与えることから，成長モード育成法はMCSのよ
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図 2.2: 成長モード育成法の概念図．

うなメソスケールの現象に関する初期値の不確実性を表現する場合にも適していると考えられ
る．例えば Saito et al. (2011) では気象庁非静力学領域モデルにおいて，成長モード育成法に
よるアンサンブル予測が全球アンサンブル予報のダウンスケーリング予測よりも適切に，メソ
スケールの擾乱に伴う強雨の不確実性を表現することを示した．

本研究では成長モード育成法を D1に適用する．成長モード育成法の概念図を図 2.2 に，計
算手順を以下に示す．

1. 時刻 𝑡𝑖 のコントロール予報の初期値 x𝑖(𝑡 = 𝑡𝑖)（NCEP GFSのダウンスケーリング）
に，摂動 𝛿x𝑖 をあらかじめ定めた大きさ 𝐿 に規格化して加え，摂動あり予報の初期値
x′

𝑖 = x𝑖 + 𝛼𝛿x𝑖 を作成する．ここで 𝛼 = (𝐿/‖𝛿x𝑖‖)1/2 は規格化の係数を表し，‖x‖ は
摂動の大きさを測る指標（ノルム，詳細は後述）を表す．

2. コントロール予報と摂動を与えた予報をそれぞれ Δ𝑡 だけ時間発展させる．

x𝑖(𝑡𝑖+1) = 𝑀[x𝑖(𝑡𝑖)]

x′
𝑖(𝑡𝑖+1) = 𝑀[x′

𝑖(𝑡𝑖)]

𝑡𝑖+1 = 𝑡𝑖 + Δ𝑡

ここで𝑀は非線型予報モデルを表す．
3. 時間発展後の 2つの場の差を取り，時刻 𝑡𝑖+1 のコントロール予報の初期値に再び規格
化して加える．

𝛿x𝑖+1 = x′
𝑖(𝑡𝑖+1) − x𝑖(𝑡𝑖+1)

x′
𝑖+1(𝑡𝑖+1) = x𝑖+1(𝑡𝑖+1) + 𝛼𝛿x𝑖+1

𝛼 = (𝐿/‖𝛿x𝑖+1‖)1/2

4. 2と 3の手順を繰り返す．
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本研究では大気の予測変数（東西・南北風速，仮温度，比湿，雲水量，オゾン数密度，地表
気圧）に対して摂動を与える．規格化の際の成長ベクトルの大きさは乾燥全エネルギー（TE）
ノルム (Ehrendorfer et al. 1999)

‖x‖ = 1
2𝐷

∫
𝜎t

𝜎b

∫
𝐷

[𝑢′2 + 𝑣′2 +
𝑐p
𝑇r

𝑇 ′2 + 𝑅d𝑇r (𝑝′
s

𝑝r
)

2

] d𝐷d𝜎 (2.1)

を用いて測る．ここで 𝑢′，𝑣′，𝑇 ′，𝑝′
s はそれぞれ東西風速，南北風速，気温，地表気圧に対す

る摂動を表す．定数 𝑐p = 1005.7 J kg−1，𝑅d = 287.04 J kg−1 は定圧比熱と乾燥気体の気体
定数を表す．被積分項のうち，第一，二項が運動エネルギー，第三，四項がポテンシャルエネ
ルギーを表す．𝐷 はノルムの評価域であり，本研究では D2の領域とする．また Saito et al.
(2011) に倣い，鉛直方向の積分範囲は 𝜎b = 1（モデル最下層）から 𝜎t ∼ 0.5（モデル第 21層）
までとし，参照気温と気圧はそれぞれ 𝑇r = 300 Kと 𝑝r = 800 hPaと設定する．
成長モード育成法の摂動の成長率は，サイクル間のインターバルの長さと規格化の大きさ
に依存する (Toth and Kalnay 1997)．本研究では事前に複数のパラメータを試した中から，
摂動の D2 での成長率が試行の中で最も大きくなった設定として，Δ𝑡 は 6 時間とし，𝐿 は
3.0 J kg−1m−2 とした．𝐿 の大きさは，2020年から 2021年の 5月 21日から 6月 30日までの
GFS初期値を用いて計算した平均的な分散のおよそ 10%に相当する．新しい時刻の初期値に
摂動を与えた後には，過飽和と負の比湿，雲水量を取り除く処理を行う．本研究では成長サイ
クル毎に摂動を直交化しながら，40メンバー分の初期摂動を生成する．成長サイクルは 𝑡0 =
17日 0000 UTCから 7回行う．最初のサイクルで与える摂動 𝛿x0 は，𝐿 の計算に用いた期間
から無作為に抽出した 2つの時刻を初期時刻とする GFSの 12時間予報値の差を用いて定義
する．

水平境界摂動は，領域アンサンブル予測が水平境界付近で十分なばらつきを持つために重要
であることが知られている (Saito et al. 2012)．しかし NCEP RSMは摂動法を用いており，
親モデルの影響が内部まで入り込むため，境界摂動を定義するのは容易ではない．本研究では
水平境界摂動を与えない代わりに，D1を内側領域よりもかなり広くとる (図 2.1) ことで，着
目する内側領域でのアンサンブルスプレッドの過小評価を避ける．また，海面水温と陸面解
析値には摂動を与えず，コントロール予報を含む全てのアンサンブルメンバーが 18 日 1200
UTCの GFS初期解析から取得した海面水温と陸面解析値を用いる．

2.1.3 使用データと解析手法

降水量の参照として気象庁全国合成レーダーの 1時間積算エコー強度の降水強度換算値 (合
成レーダー, 気象庁観測部 2004) を，環境場の参照として気象庁メソ解析 (JMA-MA, Japan
Meteorological Agency 2019) の 3時間おきのデータを用いる．また対流活動の指標として，
気象庁静止気象衛星ひまわり 8 号の放射計（AHI）のチャンネル 13 で観測された輝度温度
（BT，雲頂高度を表す）を用いる．
各シミュレーションにおける MCS の表現は合成レーダーに対して 2 つの指標を用いて
評価する．1 つは観測域（東経 128.0°–129.0°，北緯 30.1°–31.1°）で平均した降水量であり，
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量的予測の精度を評価する．もう 1 つは降水の空間パターンの一致度を評価する Fractions
Skill Score (FSS, Roberts and Lean 2008) である．FSSは，九州南側を含む検証領域（東経
128.0°–131.5°，北緯 29.5°–32.5°）における 6時間降水量の 95パーセンタイル値に対して計
算した．FSSを計算する際には，検証領域における 0.5°等緯度等経度格子に観測（合成レー
ダー）とシミュレーションの降水量を空間内挿し，平滑化スケールを 10格子（約 51 km）と
した．FSSの導出とその解釈については付録 Aに記述する．

MCSの発達メカニズムとアンサンブルにおけるMCSの表現の関係について，先行研究に
基づき 2つの視点から解析を行う．一つは自由対流圏の湿潤化による深い湿潤不安定層の形成
で，以下の式で定義する湿潤絶対不安定層 (MAUL, Bryan and Fritsch 2000; Takemi and
Unuma 2020; Tsuji et al. 2021) が存在するかどうかに着目して議論する．

𝜕𝜃e
𝜕𝑧

< 0 & RH > 95 (2.2)

ここで 𝜃e は相当温位 (Bolton 1980) を，𝑧 は幾何学的高さを，RH は相対湿度を表す．Tsuji
et al. (2021) で示されているように，MAULは比較的湿潤な環境下で発達するMCSを特徴
づける．式 (2.2) の相対湿度の閾値は，RSMが JMA-MAよりも低い相対湿度を示す傾向が
あるため，Takemi and Unuma (2020) と Tsuji et al. (2021) で用いられている定義よりも小
さくしている．RSMでは層の飽和を雲水または雨水量 (Bryan and Fritsch 2000) で定義す
ることもできるが，MAULの位置は相対湿度を用いて定義した場合と大きく変わらないため，
JMA-MAと直接比較するために相対湿度をMAULの定義に用いる．
もう一つの着目点は，海面からの熱フラックスと水蒸気フラックスによる境界層の不安定化
であり，これは海面と境界層での相当温位差と境界層内の風速からバルク式で推定される正味
のエンタルピーフラックス 𝐹es（顕熱と潜熱フラックスの和）に基づいて評価する．

𝐹es = 𝐶d𝑈eΔ𝜃e (2.3)

ここで 𝐶d = 10−3 は抵抗係数，𝑈e = (|ub|2 + 𝑊 2)1/2 は境界層内の風速（|ub|）と乱流の効
果（𝑊 = 3 m s–1）を考慮した実効風速を表す (Raymond 1995)．またΔ𝜃e = 𝜃ess − 𝜃eb は海
面の飽和相当温位 𝜃ess と境界層内の相当温位 𝜃eb との差を表す．
式 (2.3) の評価では境界層がよく混合されていることを仮定し，地表付近での風速と相当温

位が境界層内の平均的な風速と相当温位を表しているとみなす．船舶観測に対して評価する場
合は 𝜃ess をバケツ水温と船のデッキ上の気圧から，𝜃eb と |ub| を船のデッキ上での観測値か
ら計算する．後述する 3隻の船舶のデッキの高度は，3隻とも海面から約 5 mである．シミュ
レーション結果に対して評価する場合は 𝜃ess を下部境界条件の海面水温とモデルの地表気圧
から，𝜃eb と |ub| をそれぞれ高度 2 mと 10 mの診断量から計算する．

2.2 観測されたメソ対流系
本節では，集中観測期間中に捉えられたMCSの概要を示す．2022年 6月から 7月にかけ
て，気象庁と日本国内の研究機関および大学が共同で東シナ海における観測キャンペーンを



2.2 観測されたメソ対流系 33

図 2.3: NCEP GFSの初期解析における 2022年 6月 18日 0000 UTCから 20日 1200 UTC
まで平均した総観規模の環境場．(a) 250 hPa面における水平風速（色，m s–1）とジオポテン
シャル高度（等値線，gpm）．(b) (a) と同様，ただし 850 hPa面．(c) 東経 125°–130°で平均
した東西風速（m s–1）の南北断面．

実施した．この観測キャンペーンは，梅雨前線帯における線状降水帯の発生メカニズムの解
明と予測精度向上に向けた研究プロジェクトの活動の一環である．観測キャンペーンのうち，
本研究では 6月 19日から 20日にかけて行われた長崎丸（長崎大学）・かごしま丸（鹿児島大
学）・勢水丸（三重大学）の 3隻による高頻度大気・海洋同期観測に着目する．この 3隻同時
観測は，新学術領域研究「変わりゆく気候系における中緯度大気海洋相互作用 hotspot」（通称
hotspot2）における計画研究「東アジア縁辺海と大気の連鎖的双方向作用とモンスーン変調」
によって計画され，梅雨前線帯と黒潮の大気海洋相互作用を調査することを目的としていた．
この集中観測期間中に，観測域を 2つのMCSが通過した．これらのMCSは東シナ海上の梅
雨前線帯で発達するMCSの一般的な特徴をそれぞれ有していた．以下では，これらのMCS
と関連する環境場の特徴について示す．

2.2.1 事例の概要

はじめに NCEP GFSの初期解析から得られる 6月 18日から 20日までの総観場の特徴を
図 2.3 に示す．6 月 19 日に地上の梅雨前線は観測域の直上（およそ北緯 30°）に位置してい
た．対流圏上層の亜熱帯西風ジェットはチベット高原上で南北に分岐し，北側の支流は大きく
蛇行して北緯 50°まで達するのに対し，南側の支流は東シナ海上の梅雨前線のすぐ南を通って
いた (図 2.3a)．下層の南西風ジェットは上層ジェットの南側の支流と平行に流れ，フィリピン
海から多量の水蒸気を東シナ海上に運ぶ役割を果たしていた (図 2.3b)．この南側のジェット
は南北断面で見ると高さとともにわずかに北に傾いており (図 2.3c)，おそらく梅雨前線帯の降
水による非断熱加熱の影響 (Sampe and Xie 2010) によるものと考えられる．観測期間中にお
いて，東シナ海上の対流圏上層に明瞭な擾乱は見られなかった．

図 2.4 は集中観測期間の前半（19日 0300 UTC）と後半（19日 2100 UTC）における環境
場の特徴を示す．0300 UTCには前線に沿って対流が活発だった (図 2.4a)．対流圏下層の南西
風と地表付近の南南西風による 2つの暖かく湿った気流が，多量の可降水量を観測域近傍に供
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図 2.4: 2022年 6月 19日 (a–c) 0300 UTCと (d–f) 2100 UTCの観測域近傍の環境場．(a, d)
ひまわり 8号のチャンネル 13で観測された雲頂の輝度温度 (K)．気象庁メソ解析から計算し
た (b, e) 鉛直積算した水蒸気フラックス（矢印，スケールは図の左上）と可降水量（色，kg
m–2），(c, f) 850 hPa面の相対渦度（色，10–4 s–1）とジオポテンシャル高度（gpm，等値線）．
各図の矩形は船舶による観測域を表す．

給し (図 2.4b，おおよそ東経 125°–129°，北緯 29°–30°)，最初のMCSの発達に好都合な環境
条件を形成していた (Manda et al. 2024)．またこの多量の水蒸気は，北側の大陸由来の乾燥
空気との間に明瞭な南北水蒸気勾配 (北緯 31°付近) を形成するのにも寄与していた．対流圏
下層では，梅雨前線帯と平行な東西方向の軸を持つモンスーントラフが長江河口から伸び，そ
の先端にメソβスケール（閉じた等高線の直径が約 100 km）の低気圧性循環（以下，メソβ
スケール低気圧）が形成された．このメソβスケール低気圧に伴って発達したMCSが観測域
を 0300 UTC前後に通過した (図 2.4a, c)．
観測期間の後半になると，梅雨前線はほぼ同じ緯度に停滞するものの，東シナ海中央での対
流活動は観測期間前半よりも不活発になった (図 2.4d)．この対流の抑制は，南西風による水蒸
気供給の減少 (図 2.4e) により，自由対流圏が前半よりも乾燥していたことが一因であると考
えられる．可降水量は長江河口付近（東経 121°，北緯 30°）と九州の南（東経 130°，北緯 30°）
で極大を示していた．フィリピン海からの湿潤空気は，東シナ海北部に形成された低気圧性循
環（東経 127°，北緯 33°付近）と亜熱帯高気圧の間で強化された南西風に沿って九州の南側に
運ばれた (図 2.4e, f)．この南西風による湿潤空気の流れは東シナ海を流れる黒潮の暖水舌の上
でさらに水蒸気の供給を受け，複数の対流セルが気流内で連続的に発生した (図 2.4d)．これら
の対流セルが合流してMCSに発達した．
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図 2.5: シミュレーションの境界条件で用いる海面水温 (°C，19日 0000 UTCの NCEP GFS
初期解析から取得) と 3隻が観測した海面水温（丸印）．灰色の線は船舶の航路を示す．

2.2.2 船舶観測が捉えたメソ対流系の特徴

本節では 3隻による海面水温，地上，および高層観測から得られたMCSと関連する特徴を
述べる．3隻の航路は格子状の観測網を形成した (図 2.5)．すべての船はそれぞれの航路の南
東端から 19日 0000 UTCに観測を開始し，1時間間隔で観測を行った．3隻は同時に同じ緯
度を観測するように航路を取り，20日 0200 UTCまで計 70個のラジオゾンデが放球された．
かごしま丸（中央）と勢水丸（右）は 19日 0000 UTCから 0500 UTCにかけて，黒潮の暖
水塊に伴う高い海面水温（> 26.5°C）を観測した (図 2.5)．また，長崎丸とかごしま丸の間
（東経 128.3°）と北緯 30.4°付近に急峻な海面水温勾配が存在していたことも観測からわかる．
NCEP GFS の初期解析から得られる海面水温は黒潮の暖水塊での水温を過小評価しており，
急峻な温度勾配も再現されていない (図 2.5の陰影)．この低温バイアスはシミュレーションに
用いた 18日から 20日までの GFS解析に共通して現れていた．すなわち，本研究における全
てのシミュレーションは海面水温からの熱・水蒸気供給の影響を過小評価している．この過小
評価がMCS予測に与える影響は第 2.3節で詳しく調べる．
図 2.6 には高層観測から得られた水平風と相当温位の鉛直プロファイル，および湿潤層の時

系列を示す．最初のMCSが通過した時間帯（0200–0500 UTC）には，3隻すべてが地表付近
から 700 hPaまで到達する暖かく湿った層を観測している．特に，長崎丸 (図 2.6a) と勢水丸
(図 2.6c) は 0300 UTC に 925–500 hPa にわたる深い MAUL の存在を捉えている．境界層
では，MCSが近づくにつれて相当温位が上昇し，通過直後に急激に減少している．地上付近
の風は通過直後に南風から北風に変わり，およそ 6時間かけて南風に戻っている．0600 UTC
以降は，対流圏下層がその前の時刻と比べて乾燥している (図 2.4e)．二つ目のMCSの通過時
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図 2.6: 船舶により観測された相当温位（色，K）と水平風（矢印，m s–1，上が北）の鉛直プロ
ファイルの時系列．(a) 長崎丸（東経 127.9°–128.3°），(b) かごしま丸（東経 128.4°–128.8°），
(c) 勢水丸（東経 128.9°–129.3°）．水平風のスケールは図の右上に示す．白ドットは相対湿度が
95%を超えている層を表す．

（1800–2000 UTC）には，長崎丸が比較的深い湿潤層の存在を観測しているものの，相当温位
は最初のMCSが発達した時間帯よりも低い．かごしま丸 (図 2.6b) と勢水丸 (図 2.6c) は，境
界層がほぼ飽和し，相当温位が 350 K近くまで上昇している様子を観測しており，対流不安定
な成層が作られていたことを示している．

地上付近の水平風速，境界層内（船のデッキ上）の相当温位と海面での飽和相当温位，およ
び船のデッキから持ち上げたパーセルの対流有効位置エネルギー（CAPE）の時系列を図 2.7
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図 2.7: 船舶によって観測された（上）地上風速（m s–1），（中）海面の飽和相当温位（実線，
K）とデッキでの相当温位（破線，K），（下）対流有効位置エネルギー（J kg–1）の時系列．

に示す．CAPEは以下の式で計算している (Hobbs and Wallace 1977)．

CAPE = −𝑅d ∫
𝑝el

𝑝LFC

(𝑇v,parcel − 𝑇v,env)d ln 𝑝 (2.4)

𝑅d は乾燥気体定数，𝑝LFC と 𝑝el はそれぞれ自由対流高度と平衡高度の気圧，𝑇v,parcel と
𝑇v,env はそれぞれ気塊と環境場の仮温度を表す．ただし船舶による高層観測は，観測頻度の高
さから観測打ち切り時刻が早いために観測トップが低く，観測トップが平衡高度に到達してい
ない場合には，CAPEが正確に計算できず欠損となっている時刻が存在する．観測期間前半に
おいて，水平風速は 5 m s–1 を超えている．最初のMCSの通過に伴い，境界層内の相当温位
は低下するが，かごしま丸と勢水丸が観測した海面水温は高い (図 2.5) ため，海面での飽和
相当温位と境界層内の相当温位との差は 10 Kを超えている．長崎丸は他の 2隻よりも海面水
温が低い海域を観測しているが，観測開始後 2時間は接近するメソβスケール低気圧の影響で
風が他の 2隻よりも強い．そのため，すべての船舶が海面からのエンタルピーフラックス（式
(2.3)）の強化に適した環境条件を観測している．結果として境界層が暖湿化し，最初のMCS
が通過する直前（0200 UTC）には，長崎丸（351.0 K）とかごしま丸（353.2 K）で対流発生の
閾値とされる 350 Kを超える相当温位が境界層内で観測され，観測期間中最大の CAPE（長
崎丸で 839.5 J kg–1，かごしま丸で 786.6 J kg–1）をもたらしている．しかしこれらの CAPE
の値は，陸上において対流が発達する時に観測される値（>1000 J kg–1）よりも小さい．MCS
の通過後には図 2.6 でも示したように，すべての船舶が対流の発達と北側からの冷たく乾燥し
た空気の流入に伴う CAPEと相当温位の減少を観測している．境界層内の相当温位は風向と
同程度の時間スケールで元の値まで回復する．二つ目のMCSが通過する 1800 UTCには，境
界層内の相当温位は 0200 UTCと同程度の約 350 Kまで上昇しているが，勢水丸で観測され
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ている CAPEは 0200 UTCでの値の半分程度である．
船舶観測の結果から，CAPEは陸上での対流発達事例で観測されるほど大きくないが，海面
からの熱と水蒸気の供給で境界層が暖湿になることで，MCSが発達したことがわかる．これ
は，東シナ海上においても熱帯での対流調節メカニズム (Raymond 1995) と同様に，境界層
が対流の発生をコントロールしていたことを示唆している．さらに高層観測の鉛直プロファイ
ルから，最初のMCSが通過した時刻には，境界層の暖湿化によって発生した対流が自由対流
圏の豊富な水蒸気によってさらに発達し維持されていたことが示唆される．二つ目のMCSが
通過した時刻には，自由対流圏の湿潤層は最初のMCSが通過した時と比較して明瞭ではなく
なっており，境界層内で 350 Kに近い相当温位が観測されていることから，境界層の暖湿化に
よって対流が発生したことが示唆される．ただし二つ目のMCSが発達した時刻の船舶の位置
は，MCSの発生域 (図 2.4d) よりも北側であるため，船舶はMCSが発達した環境場を直接捉
えているわけではないと考えられる．

2.3 メソ対流系の予測に対する初期値の不確実性の影響
本節からはアンサンブルシミュレーションの結果を用いて，観測されたMCSの予測に対す
る初期値の不確実性の影響を調べる．最初に成長モード育成法で生成されたアンサンブルシ
ミュレーションの変動の特徴と，アンサンブルメンバー間でのMCSに伴う降水の予測精度の
ばらつきを調べる．その後，JMA-MAと摂動を与えないダウンスケーリング実験（以降，摂
動なしランと呼ぶ），およびMCSの再現性が高いアンサンブルメンバーとの比較から，MCS
の予測可能性に影響を与える要因を考察する．

2.3.1 アンサンブルスプレッドの空間分布とメソ対流系の表現

D2における 850 hPa面での運動エネルギーと比湿のアンサンブルスプレッドの時間発展を
図 2.8 に示す．東シナ海付近において，アンサンブルスプレッドが極大値を示す位置は D1–3
の間で大きく変わらない．初期時刻（18日 1200 UTC）において，運動エネルギーのスプレッ
ドは長江河口から東に伸びるトラフの前面で極大値をとる (図 2.8a)．このスプレッドの極大域
は 24時間後（FT24）まで振幅を強めながらトラフとともに東進する (図 2.8b, c)．スプレッ
ドの極大位置の移動はメソβスケール低気圧の移動とよく対応するため，メソβスケール低気
圧の発達と関連する不確実性を捉えていると考えられる．その後，スプレッドの極大域は梅
雨前線に沿って東西に伸び，空間的に局在したピークは不明瞭となる (図 2.8d)．水蒸気の場
(図 2.8e) を見ると，初期時刻から長江河口（東経 119°–121°，北緯 30.5°）と東シナ海中央（東
経 125°–127°，北緯 29°–32°）に 1.8 g kg–1 に到達する顕著なスプレッドが存在する．これら
のスプレッドは梅雨前線帯（850 hPa面では相当温位 336 Kの等値線に相当する）に沿って伸
びており，シミュレーション期間を通して大きな振幅を示す (図 2.8e–h)．スプレッドの増大は
メンバー間で比湿の南北勾配が最大となる位置が異なることに起因し，水蒸気前線で特徴づけ
られる西側の梅雨前線帯 (Ninomiya and Akiyama 1992; Moteki et al. 2004b) の位置の不確
実性を表していると考えられる．比湿のスプレッドは FT24に最大の振幅を示した後，東シナ
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図 2.8: 初期時刻から 36時間後まで 12時間おきの 850 hPa面における D2のアンサンブルス
プレッド（アンサンブル摂動の標準偏差）．(a–d) 運動エネルギーのスプレッド（色，m2 s–2）
とアンサンブル平均のジオポテンシャル高度（等値線，gpm），(e–h) 比湿のスプレッド（色，
g kg–1）とアンサンブル平均の相当温位（等値線，K）を示す．太い等値線はそれぞれ (a–d)
1480 gpm（トラフに対応）と (e–h) 336 K（梅雨前線に対応）を表す．

海北部へと広がっていく (図 2.8h)．これらのアンサンブルスプレッドの分布は，成長モード
育成法で生成されたアンサンブル摂動が船舶観測域の上流の総観規模の不確実性を表現してお
り，シミュレーションで表現されるMCSがこれらの不確実性の影響を受けていることを示唆
している．

次にアンサンブルシミュレーションにおける集中観測域で平均した 1時間積算降水量を合成
レーダーと比較する (図 2.9a)．2つのMCSの通過に伴う降水ピークは，合成レーダー（黒四
角）において 0400 UTCと 1900 UTCに現れている．摂動なしラン（青線）は合成レーダー
の時間発展におおよそ従った降水の時系列を示しているが，降水量を過小評価している．2つ
のピークを含む 6時間降水量（19日 0000–0600 UTCと 19日 1800–20日 0000 UTC）は，合
成レーダー（63.0 mmと 27.1 mm）よりもそれぞれ 30%（38.1 mm）と 45%（14.9 mm）少
ない．摂動なしランの FSSは最初と二つ目のピークに対してそれぞれ 0.12と 0.0であり，利
用価値のある降水予測の目安となるターゲット FSS（どちらのピークとも 0.52，定義は付録 A
を参照）と比べて著しく小さいことから，降水パターンの表現精度も低いことがわかる．

最初の降水ピークに関して，40メンバーのアンサンブルはピークのタイミングと降水量の双
方で大きなばらつきを示している (図 2.9a, b)．約 3分の 1にあたる 13メンバーが摂動なしラ
ンよりもレーダーに近い降水量を予測している (図 2.9b)．さらに，半分以上のメンバーが摂動
なしランよりも高い FSSを示しており，降水パターンの表現精度が摂動なしランよりも高い
ことがわかる．集中観測域での 6時間降水量とより広い領域で評価した FSSはアンサンブル
メンバー間で強い正の相関を示しており，図 2.10a で示すように降水ピークの位置が観測域と
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図 2.9: (a) 集中観測域で平均した前 1時間積算降水量 (mm) の 18日 2100 UTCから 20日
0300 UTCまでの時系列．横軸は予報時刻を UTCで示す．黒の四角形は気象庁合成レーダー
による観測値を表す．青，深い青，黄緑の線はそれぞれ D3における摂動なしラン，メンバー
10，メンバー 40による予測を表し，灰色の細線はそれ以外のメンバーによる予測を表す．(b)
19日 0000–0600 UTC，(c) 19日 1800–20日 0000 UTCにおける，集中観測域での積算降水
量（横軸，mm）と評価領域（第 2.1.3節）における 6時間降水量の 95パーセンタイル値に対
する FSS（縦軸）．cが摂動なしラン，数字がメンバーを表す．赤の縦線は合成レーダーによる
集中観測域での 6時間降水量の値を示す．

よく対応することを反映している．

二つ目の降水ピークに関しては，メンバー間で降水量のばらつきが小さく，ほとんどのメン
バーが集中観測域での降水ピークを過小評価している (図 2.9a)．摂動なしランを含む全てのメ
ンバーがターゲット FSSよりも低い FSSを示し，二つ目のMCSの予測可能性が最初のMCS
よりも低いことを表している．降水量のばらつきの小ささには，二つ目のMCSの発達域にお
いて運動エネルギーと水蒸気のスプレッドが小さい (図 2.8d, h) ことが影響を与えていると考
えられる．
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図 2.10: (a–c) 19日 0300 UTCと (d–f) 2100 UTCにおける海面更生気圧（等値線，1 hPa
毎），地上風（矢羽），前 3時間積算降水量（色，mm）．(a, d) 気象庁メソ解析（海面更生気圧
と地上風）と合成レーダー，(b, e) D3の摂動なしラン，(c) メンバー 40，(f) メンバー 10．黒
の矩形は集中観測域を表す．

2.3.2 最初のメソ対流系に影響を与える特徴

図 2.10a–c は最初のMCSが最盛期であった 19日 0300 UTCにおける前 3時間降水量と海
面更生気圧（以下，海面気圧），地上付近の水平風速の分布を合成レーダーと JMA-MA，摂動
なしラン，メンバー 40で比較している．最初のMCSは最低海面気圧 1006.1 hPaのメソβス
ケール低気圧の中心付近に，100 mm/3 h を超える強い雨を伴っていた (図 2.10a)．図 2.11a,
d は JMA-MAの 0300 UTCの低気圧中心を通る南北断面をそれぞれ熱力学場（仮温位，相当
温位，MAUL）と水平風速について示す．梅雨前線帯の位置は北緯 30°付近の相当温位の南北
勾配の極大域として特定できる．船舶で観測された (図 2.6) ように，境界層から 700 hPaま
で到達する深いMAULが梅雨前線帯に存在している (図 2.11a)．この深いMAULは南西か
ら対流圏中下層に供給される多量の水蒸気 (図 2.4b) と，地上付近の南風によって梅雨前線帯
に流入して前線面に沿って上昇する暖湿空気 (図 2.11a, d) によって形成されている．水平風
は北緯 30°付近の梅雨前線帯を挟んで南側の南風と北側の東風の間で収束し，低気圧性循環に
よって強化される鉛直混合によって，北緯 29°–31°の間で 850 hPaまで水平風の鉛直シアーが
上層よりも弱まっている (図 2.11d)．結果として，前線帯で励起される対流がさらにメソβス
ケールの低気圧性循環を強めていると示唆される．
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図 2.11: 図 2.10a–cの破線の位置における 19日 0300 UTCの南北断面．(a–c) 相当温位（色，
K），仮温位（灰等値線，1 K毎），相対湿度（青等値線，95%），MAUL（陰影）．(d–f) 東西風
（等値線，4 m s–1 毎）と南北風（色，m s–1）．東西風は負の値を破線で，ゼロの等値線をその
他の線よりも太く示している．(a, d) 気象庁メソ解析，(b, e) D3の摂動なしラン，(c, f) メン
バー 40を表す．

摂動なしランでは，メソβスケール低気圧の移動速度は JMA-MAとよく対応しているが，
低気圧の強度は JMA-MAよりもおよそ 2 hPaほど弱く（最低海面気圧が 1007.9 hPa），北偏
している (図 2.10b)．この北偏は予測された梅雨前線帯とともに，MAULと水平風の収束位置
が北にずれた（北緯 31°付近）ことに起因する (図 2.11b, e)．さらに，梅雨前線帯を挟む境界
層内の相当温位の南北勾配が JMA-MAよりも弱い (図 2.11b)．また梅雨前線帯の南側で境界
層内の相当温位が低く，地上付近の南風が弱いため，境界層内での暖湿空気の南からの流入が
弱く，境界層内は JMA-MAよりも冷たく乾燥している．これはメソβスケールの低気圧性循
環を強化する対流が JMA-MAよりも不活発であることを示唆しており，鉛直混合が弱いため
前線帯近傍の水平風の鉛直シアーが比較的強いことと対応している (図 2.11e)．
メンバー 40は実況に近い降水量と降水の時間変動を表現しており (図 2.9a の黄緑線)，FSS
も全メンバーの中で最も高い 0.69を示している．メンバー 40が予測するメソβスケール低気
圧は，強度を JMA-MAと比べて 1 hPa程度過大評価している（最低海面気圧が 1004.9 hPa）
ものの，摂動なしランが持つ北偏を大きく改善し，低気圧の位置が JMA-MAとよく対応して
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いる (図 2.10c)．低気圧中心を通る南北断面では，相当温位の南北勾配が JMA-MAや摂動な
しランよりも強く，深いMAULがこの南北勾配の南側に形成されている (図 2.11c)．MAUL
の下では水平収束が強く，大きな水平シアーは 500 hPaまで到達している (図 2.11f)．また低
気圧性循環による強い鉛直混合の影響で，鉛直シアーはかなり弱い．梅雨前線帯の南側（北緯
30°以南）の境界層内での相当温位は摂動なしランと同様に JMA-MAよりも低いが，地上付
近の南風が摂動なしランよりも強いため，南から暖湿空気が運ばれ梅雨前線帯の南側の境界層
上端にMAULが形成されている (北緯 29°–30°，図 2.11c, f)．
以上の比較から，最初のMCSの発達を正確に予測するための鍵は，十分発達したメソβス
ケールの低気圧性循環と，低気圧性循環を強化させるための対流発達を促進する梅雨前線帯で
のMAULの形成であると考えられる．

2.3.3 二つ目のメソ対流系に影響を与える特徴

図 2.10d–f は二つ目の MCS が発達した 19 日 2100 UTC における前 3 時間降水量，海面
気圧，地上風速の分布を比較する．二つ目のMCSは地上付近の風向に沿って西南西から東北
東に伸びる降水バンドを形成した．降水強度は最初の MCS よりも弱いが，観測域付近で 50
mm/3 h を超える雨をもたらした (図 2.10d)．最初の MCS とは異なり，二つ目の MCS は
明瞭なメソスケール擾乱を伴っていなかった．摂動なしランは，観測域の北側に偽のメソβス
ケールの低気圧性循環が発達することを予測している (図 2.10e)．この偽の低気圧は九州地方
に過剰に強化された降水バンドを形成する．観測域の南側では可降水量を過大に予測している
（図略）ため，降水域が広い範囲に分布している．メンバー 10 (図 2.9aの深い青線) は二つ目
のMCSが発達した期間において，降水ピークは実況よりも遅れているが，他のメンバーより
も高い FSSを示している (図 2.9c)．このメンバーは地上付近の南南西風と風向に沿った降水
バンドをよく表現している (図 2.10f)．
降水バンドの走向と地上付近の風向がよく対応していることと，この期間に境界層内でのみ
相当温位の上昇が観測された (図 2.6) ことから，暖かい海の上で境界層が不安定化することが
対流の発生に寄与していた可能性が高いと考えられる．図 2.12a, b は 2100 UTCにおける海
面エンタルピーフラックス（式 (2.3)）の分布を摂動なしランとメンバー 10で比較する．摂動
なしランの降水域は偽の低気圧 (図 2.10e) による観測域の北側と海面水温の水平勾配の大き
い領域（海面水温前線）に位置し，後者は海面エンタルピーフラックスの極大域を伴っている
(図 2.12a)．この海面水温前線でのエンタルピーフラックスの放出はメンバー 10 でより明瞭
に現れている (図 2.12b)．このエンタルピーフラックスの放出の強化には，海面水温前線の上
で形成された水平気圧勾配による地上風速の加速 (Sasaki et al. 2012) が寄与している．メン
バー 10の降水域は，地上風速の風向に対してエンタルピーフラックスの極大域の下流側に位
置している．6時間降水量の 95パーセンタイル値に対する FSS (図 2.9c) と，同じ期間に海
面水温前線付近（東経 127.0°–128.0°，北緯 28.8°–29.8°）で平均したエンタルピーフラックス
の積算量との間の散布図を図 2.12c に示す．アンサンブル予測における FSSと海面エンタル
ピーフラックスの間には統計的に 99%以上有意な正（0.56）の相関が存在する．この相関関係
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図 2.12: 19日 2100 UTCにおける D3の (a) 摂動なしランと (b) メンバー 10の海面エンタ
ルピーフラックス（式 (2.3)，K m h–1）と海面飽和相当温位（白等値線，3 K毎）．2隻の船
舶観測（勢水丸とかごしま丸，長崎丸は欠損）から計算した海面エンタルピーフラックスを丸
印の色で示す．緑の等値線は前 1時間降水量（8, 16, 32 mm）を表す．(c) 19日 1800–20日
0000 UTCの FSS (縦軸，図 2.9c) と同じ期間で積算した海面エンタルピーフラックス（横軸，
図 2.12aの灰色の矩形領域で平均）の散布図．相関係数 (𝑟) と無相関を帰無仮説とする有意性
判定の p値を左上に示す．

は海面水温前線における海面エンタルピーフラックスが二つ目のMCSに伴う降水を正確に予
測するために重要な要素であることを示唆している．しかしアンサンブルシミュレーションが
用いる海面水温は実際よりも低かった (図 2.5) ため，摂動なしランとメンバー 10はともに勢
水丸が観測した大きなフラックス（> 500 K m h–1）を表現できていない (図 2.12a, bの東経
129.3°，北緯 31°の点)．そのため，シミュレーションにおけるフラックスの再現性は十分でな
かったと言える．

2.4 まとめと議論
本章では，NCEP領域スペクトルモデルと成長モード育成法を用いて，2022年 6月に東シ
ナ海上で発達した 2 つの MCS の予測可能性を調べるアンサンブルシミュレーションを行っ
た．これらのMCSは，2022年 6月 19日 0000 UTCから 20日 0200 UTCにかけて東シナ海
上で実施された，3隻の研究船による 1時間おきのラジオゾンデ観測で捉えられた．3隻によ
る集中観測がMCSの表現に与える影響と，2つのMCSに対する同化インパクトの違いは，第
4章で行うアンサンブル同化実験によって詳細に調べる．2つのMCSは梅雨前線帯上で発達
するMCSによく見られる特徴を有していた．最初のMCSは主に，対流圏下層の総観規模の
トラフの先端で発達したメソβスケールの低気圧性循環や，自由対流圏内の湿潤層などの大気
側の要因によって発達しやすい環境場が形成されていた．一方で二つ目のMCSは，黒潮の暖
水塊上で暖かい海面の影響を受けて発達した複数の対流システムが合流することで発達した．

本研究の結果は，東シナ海上で発達するMCSの予測可能性がその発達メカニズムに依存す
ることを示した．成長モード育成法によって生成したアンサンブル摂動は，主に対流圏下層に
顕著なばらつきを示し，トラフや前線の位置などの総観規模の不確実性を表現していた．最初
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のMCSの発達は大気側の要因に影響を受けていたため，大気の不確実性を表現したアンサン
ブルシミュレーションによってMCSの不確実性を表現することができ，アンサンブル予測は
MCSに伴う降水強度に大きなばらつきを示していた．摂動なしランよりもMCSに伴う降水
を精度良く再現したメンバーは，気象庁の現業解析に近いメソβスケールの低気圧性循環の発
達と，急峻な相当温位の南北勾配を伴う前線帯の構造，深いMAULを表現していた．
最初のMCSと対照的に，アンサンブルシミュレーションにおける二つ目のMCSの予測可
能性は低かった．アンサンブルの中で二つ目の MCS に伴う降水パターンの再現性が最も高
かったメンバーでは，海面水温前線において大きな海面エンタルピーフラックスの放出を表現
していた．海面水温前線域でのエンタルピーフラックスと降水パターンの表現との間には，ア
ンサンブルで統計的に有意な正の相関があった．これは，二つ目のMCSの発達に海面水温前
線でのエンタルピーフラックスの放出による境界層の湿潤化が重要な役割を果たしていたこと
を示唆している．しかし，全メンバーが共通して境界条件として用いた海面水温は観測に対し
て最大で 4 °C低く，海面水温前線帯の急峻な水温勾配も再現できていなかった (図 2.5)．
本章の解析から，最初のMCSの予測可能性を左右する要因が示唆されたが，その予測可能
性に影響を与えた初期時刻の特徴は明らかでない．そこで次章では，最初のMCSの発達に影
響を与える初期摂動を特定するために，アンサンブル感度解析を行う．
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メソ対流系に対するアンサンブル感
度解析と空間解像度依存性

本章では，集中観測において最初に観測されたMCSの予測可能性に影響を与えた初期の環
境場の特徴を特定するために，前章と同じアンサンブルシミュレーションを用いて EnSVSA
を行う．しかし EnSVSAが前提とする線型の時間発展は，湿潤対流に関する非線型性が支配
的となるメソスケールの現象では成り立たないと考えられる．MCS に対する EnSVSA の適
用可能性を検討するために，EnSVSAの水平解像度とモデルの力学への依存性を調べる．ま
た，EnSVSAから得られる摂動を初期値に与えた非線型実験を行い，線型の時間発展を仮定
することの妥当性を定量的に評価する．まず第 3.1 節で，EnSVSA の概要と実験設定，評価
方法について述べる．第 3.2 節では，水平解像度の異なるアンサンブル予測データを用いた
EnSVSAの結果を比較する．第 3.3節では，EnSVSAから得られる初期摂動を与えた非線型
実験と EnSVSAの結果を比較し，摂動の時間発展における非線型性の影響について考察する．
最後に第 3.4節で本章をまとめ，MCSに対する EnSVSAの適用可能性に関して議論する．

3.1 手法

3.1.1 アンサンブル特異ベクトル感度解析

EnSVSAの導出のため，最初に特異ベクトル感度解析について説明する．特異ベクトル感度
解析は，興味のある現象が発達する領域・時刻をそれぞれ検証領域・時刻とし，そこで最も成
長する初期摂動を求める．有限時間での摂動の線型成長を表すために，まずは非線型モデル 𝑀
による初期時刻 𝑡a から検証時刻 𝑡v までの時間発展で得られる場 xv を考える．

xv = 𝑀𝑡a→𝑡v
[xa] (3.1)

初期値 xa に微小摂動 y を与えた時の摂動の軌跡は，基本場 x に対する接線型方程式で表さ
れる (山根 2002)．

dy
d𝑡

= J(x)y (3.2)
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J(x) は時間変化傾向を与える非線型演算子の基本場に対する線型化（ヤコビアン）を表す．式
(3.2) より，時刻 𝑡v の基本場に対する摂動 z（= 𝑀𝑡a→𝑡v

[xa + y] − xv）は，正方行列M𝑡 を用
いて以下のように近似される．

z ≒ (Π𝑡v
𝑡=𝑡a

M𝑡) y(𝑡a) (3.3)

ここでM𝑡 は時刻 𝑡 の摂動から 𝑡+Δ𝑡（Δ𝑡 は時間刻み幅）の摂動への写像を表し，時刻 𝑡 の基
本場 x𝑡 に依存する．M𝑡 はリゾルベント (Talagrand and Courtier 1987)，誤差行列 (Lorenz
1965)，または接線型演算子と呼ばれる．簡単のため，式 (3.3)から時刻 𝑡a から 𝑡v までの摂動
の時間発展を表す接線型演算子をM ≡ Π𝑡v

𝑡=𝑡a
M𝑡 と表記する．摂動の成長率は，以下の式で定

義される摂動の大きさ（ノルム）の比として表される．

𝜆 =
‖z‖2

Gv

‖y‖2
Ga

= zTGvz
yTGay

(3.4)

ここで Ga, Gv はそれぞれ初期時刻 𝑡a と検証時刻 𝑡v のノルムを定める正定値対称行列であ
り，Gv は興味のある領域を切り出す役割も果たす．

式 (3.4) に (3.3) を代入すると，

𝜆 = yTMTGvMy
yTGay

となる．さらに y′ = G
1
2a y と変数変換すると，

𝜆 = (y′)T(G− 1
2a )TMTGvMG− 1

2a y′

(y′)Ty′

これを変形することで，
(G− 1

2a )TMTGvMG− 1
2a y′ = 𝜆y′ (3.5)

と表される固有値問題に帰着する．検証領域で最大成長する摂動は，(3.5)の最大固有値に対
応する固有ベクトルを y′

max として，ymax = G− 1
2a y′

max と表すことができる．ymax は，初期
時刻の大きさが ‖ymax‖2

Ga
= 1 を満たすベクトルの中で，検証時刻に検証領域で最も大きく発

達するベクトルに対応する．また y′
max は行列G

1
2v MG− 1

2a の最大特異値に対応する右特異ベ
クトルと同一である．固有値が摂動の成長率を表すため，大きい固有値に対応する固有ベクト
ルを見ることで，最大成長よりは小さいが検証領域で顕著な発達を示す摂動を抽出することが
できる．

EnSVSAでは，アンサンブル摂動が張る空間に属する摂動の中で，興味のある領域において
最も成長する摂動を求める．各アンサンブル摂動の時間発展が線型である（式 (3.3)）と仮定す
ると，初期時刻に重み p = [𝑝(1), 𝑝(2), ⋯ , 𝑝(𝐾)] でアンサンブル摂動を線型結合した摂動 y の検
証時刻までの時間発展は，検証時刻のアンサンブル摂動の同じ重み p による線型結合で表すこ
とができる．

y =
𝐾

∑
𝑘=1

𝑝(𝑘)y(𝑘) = Yp (3.6)
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My = M
𝐾

∑
𝑘=1

𝑝(𝑘)y(𝑘) =
𝐾

∑
𝑘=1

𝑝(𝑘)My(𝑘) =
𝐾

∑
𝑘=1

𝑝(𝑘)z(𝑘) = Zp (3.7)

ここで
Y = [x(1)

a − xa, ⋯ , x(𝐾)
a − xa] = [y(1), ⋯ , y(𝐾)] ∈ ℝ𝑁×𝐾 (3.8)

Z = [x(1)
v − xv, ⋯ , x(𝐾)

v − xv] = [z(1), ⋯ , z(𝐾)] ∈ ℝ𝑁×𝐾 (3.9)

はそれぞれ初期時刻と検証時刻の各メンバーの基本場からの差を列方向に並べた摂動行列を表
す．式 (3.6)と (3.7)を (3.4)に代入すると，

𝜆 = pTZTGvZp
pTYTGaYp

すなわち，
ZTGvZp = 𝜆YTGaYp (3.10)

の一般化固有値問題に帰着する．この一般化固有値問題を解くことで得られる固有値 𝜆𝑛 は，
式 (3.6) において対応する固有ベクトル p𝑛 を重みとして計算した y の検証領域での発達率を
表す．以降は固有値を降順に並べ（𝜆1 ≥ 𝜆2 ≥ ⋯），p𝑛 を重みとして計算した初期摂動 y を，
第 𝑛 モードのアンサンブル特異ベクトル（EnSV）と呼ぶ．
他のアンサンブル感度解析手法と EnSVSAとの関係については付録 Cに記す．

3.1.2 解析設定

EnSV の計算には，第 2 章で用いた 2022 年 6 月 18 日 1200 UTC を初期時刻とする 3 つ
の領域 (D1–3) の 40 メンバーのアンサンブル予測データを用いる．基本場は摂動なし実験
（GFS初期値からのダウンスケーリング実験）で定義する．したがってアンサンブル摂動行列
Y, Z のランクは高々 𝐾 = 40 であり，EnSVは最大 40モード得られる．検証時刻は最初の
MCSが集中観測域を通過した 19日 0300 UTCとし，検証領域は集中観測域を含む領域（東
経 127°–130°，北緯 29.5°–32.5°）とする．アンサンブル予測データは全ての領域で D1におけ
る成長モード育成法から生成された初期摂動を用いているため，EnSVの性質を決めるのは検
証時刻のアンサンブル摂動（Z）である．MCSの発達においては湿潤対流の影響が重要である
と考えられるため，初期時刻と検証時刻のノルムはともに湿潤全エネルギー（MTE）ノルムを
用いて定義する．MTEの定義は，式 (2.1) の被積分項に潜熱項

𝐿2
h

𝑐p𝑇r
𝑞′2 (3.11)

を加えたものである．𝑞′ は比湿の摂動，𝐿h = 2.5104 × 106 J kg−1 は単位質量あたりの凝結
熱を表す．その他の記号の定義は積分範囲を除いて式 (2.1) と同様である．鉛直積分は 42層全
てを用いて計算する．水平方向の積分範囲 𝐷 は，初期時刻には D3の計算領域（表 2.3），検
証時刻には検証領域を表す．全ての解像度で初期ノルムの評価域を D3の計算領域とするのは，
D3内における初期時刻の EnSVの大きさを解像度間で統一するためである．
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図 3.1: 線型性指標 Θ の値と摂動の方向の関係．

3.1.3 非線型実験

EnSVの時間発展の非線型性を評価するために，EnSVを初期時刻の基本場に加えた非線型
実験を行う．非線型実験では，数値モデルとして第 2.1.1節で説明した NCEP RSM/MSMを
用いる．数値モデルの設定は，それぞれの計算領域でのアンサンブルシミュレーションが用い
た設定（第 2.1.1節）とする．すなわち，支配方程式系は D1が静力学，D2と D3は非静力学
であり，物理過程は全領域で共通である．

非線型実験の初期値は，初期の基本場の大気の予報変数（水平風速，仮温度，比湿，雲水量，
オゾン数密度，地表気圧）に EnSV を与えて作成する．EnSV はノルムが二乗量のため，そ
の符号に任意性が生じる．そのため固有値分解から出力されるベクトルを重みとして線型結合
（式 (3.6)）を計算する際に，符号を変えずに計算した EnSVを加える実験を NL+，符号を逆
転させて計算した EnSVを加える実験を NL−とし，符号に関する対称性を用いて線型の時間
発展からのずれを評価する．

摂動を加えた初期値は全領域で静力学平衡を満たすように調整する．また成長モード育成法
（第 2.1.2節）と同様に，摂動を加えた後の場で負の比湿，雲水量，オゾン数密度が生じた場合
は 0とし，過飽和の格子点は飽和に戻す．

3.1.4 非線型性の評価方法

摂動の時間発展における非線型性の強さは，NL+と NL−の摂動の振幅とベクトル間の角
度に基づく指標 (Hansen and Smith 2000; Gilmour et al. 2001) を導入して評価する．時刻 𝑡
における NL+と NL−の基本場に対する摂動をそれぞれ

z+(𝑡) = 𝑀𝑡a→𝑡[x(𝑡a) + y] − 𝑀𝑡a→𝑡[x(𝑡a)]

z−(𝑡) = 𝑀𝑡a→𝑡[x(𝑡a) − y] − 𝑀𝑡a→𝑡[x(𝑡a)]
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表 3.1: 各領域での固有値の総和，上位 5モードの固有値と寄与率，および固有ベクトル間の
相関．

D1 D2 D3 corr.

mode 𝜆 frac. 𝜆 frac. 𝜆 frac. D1–D2 D1–D3 D2–D3
total 160.5 211.7 213.3
1 33.8 21.0% 28.9 13.6% 25.4 11.9% 0.881 0.82 0.931
2 18.9 11.8% 22.3 10.5% 21.1 9.9% 0.688 −0.742 −0.898
3 15.2 9.5% 15.3 7.2% 13.7 6.4% 0.595 0.799 0.851
4 9.64 6.0% 12.1 5.7% 12.6 5.9% 0.488 −0.641 −0.694
5 8.35 5.2% 11.4 5.4% 12.1 5.7% 0.252 0.149 0.734

と表す．ここで x(𝑡a) は初期時刻の基本場，y は初期時刻の EnSVを表す．これらの摂動と任
意のノルム ‖z‖G =

√
zTGz を用いて，以下の線型性指標 Θ を定義する．*1

Θ(𝑡) = ‖z+(𝑡) + z−(𝑡)‖G
1
2(‖z+(𝑡)‖G + ‖z−(𝑡)‖G)

(3.12)

式 (3.12) は定義から Θ ≥ 0 である．𝑡 = 𝑡a には z+(𝑡a) = −z−(𝑡a) であり，また線型の時間
発展が成り立つ時の摂動はそれぞれ z+(𝑡) = M𝑡a→𝑡y，z−(𝑡) = −M𝑡a→𝑡y と表されるため，
Θ = 0 となる．時間発展の非線型性が支配的になると Θ が増加していき，Θ = 1 のときに線
型の仮定が持つ誤差と摂動の大きさが等しくなる．Θ = 2 のときには，z+(𝑡) と z−(𝑡) が状態
空間において同じ方向を向く (図 3.1)．Θ の大きさには主に 2つの摂動の和 z+(𝑡) + z−(𝑡) の
ノルムが大きく影響するため，z+(𝑡) + z−(𝑡) の分布を見ることで，どの位置で線型性が崩れ
ているのかを見ることができる．

3.2 アンサンブル特異ベクトルの解像度依存性　

3.2.1 固有値と固有ベクトルの比較

表 3.1 に各領域で計算した固有値の総和，上位 5モードの固有値と寄与率，および固有ベク
トル p の異なる領域間での相関を示す．第 3.1.2節で述べたように，D2と D3の初期時刻の
アンサンブルは D1からのダウンスケーリングのため，アンサンブル空間での固有ベクトルの
相関の高さは線型結合で得られる初期摂動の分布がどの程度似ているかを表す．上位 2モード
の寄与率の合計は D1で 32.8%，D2で 24.1%，D3で 21.8%であり，上位 2モードで 50%を
上回る総観規模擾乱への適用例 (Enomoto et al. 2007; Takemura et al. 2021; Nakashita and
Enomoto 2021) と比べると，MCSに伴う摂動の成長を説明するには総観規模擾乱よりも多く
のモードが必要であることを示唆している．解像度が上がるにつれて固有値の総和，すなわち

*1 Hansen and Smith (2000) の Eq. (2)では分子の z+ (彼らの表記では 𝜹+) にマイナスがついているが，線型
時間発展が成り立つときに Θ = 0 になるという定義からマイナスをつけないのが正しい．
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全モードを合計した EnSVの成長率は大きくなっているが，上位 2モードの積算寄与率は減少
することから，高解像度になるほど，検証領域での摂動の成長を説明するのに多くのモードが
必要となることを示している．

第一モードの固有ベクトルの領域間での相関は，最も低い D1と D3の間でも 0.8を超えて
おり，全領域で似たようなモードを捉えていることがわかる．一方で解像度が上がるとともに
第一モードの寄与率は下がっていることから，成長率への寄与は領域間で差がある．モードの
寄与率が下がるにつれて固有ベクトル同士の相関の絶対値は小さくなる．D2と D3の間の相
関の方が D1と他の領域の間の相関よりも高いことから，固有ベクトルの相関には解像度の違
いよりも力学の違いの方が大きく影響していると考えられる．

3.2.2 アンサンブル特異ベクトルの空間分布と時間発展の比較

以下では寄与率の大きい上位 3モードに着目して，MTEの分布と成長率を解像度間で比較
する．図 3.2 に初期時刻の EnSVにおけるMTEの分布を示す．固有ベクトルの相関の高さと
整合的に，第一モードの EnSVの分布は領域間でよく似ており (図 3.2a, d, g)，検証領域の南
西側（東経 126°–129°，北緯 29.5°–31°付近）で西北西から東南東に伸びた感度を示す．この
主要な感度領域のMTEのうち，70%近くを潜熱項が占めている（図略）．
第二モードは全領域で，長江河口の南側から東シナ海西部へと東西に伸びる範囲（東経

120°–125°，北緯 28°–30°）での感度が目立つ (図 3.2b, e, h)．この感度領域では，対流圏下層
の潜熱項と運動エネルギーがMTEの大部分を説明している．D1は沿岸域（東経 122°–123°）
に強い感度を示すが，D2と D3では河口域（東経 120°–122°）の感度をより強調している．ま
た D2と D3は固有ベクトルの相関の絶対値が大きい（$-$0.898，表 3.1）ため，感度の分布が
よく似ており，検証領域の西端（東経 127°，北緯 30.5°）にも感度を示す (図 3.2e, h)．この
検証領域の西端のMTEには潜熱項の寄与が大きい．なお，D1 (図 3.2b) に見られる四国付近
（東経 133°，北緯 33°）のMTEの極大域は，検証時刻に近づくにつれて東側に抜けていくた
め，検証領域の摂動の発達には影響を及ぼさないと考えられる．

D1の第三モードでは，第二モードにも見られる東シナ海の南西部（東経 123°，北緯 28°）と，
D2と D3の第二モードに見られる検証領域の西端付近に感度を示す (図 3.2c)．東シナ海南西
部のMTEは運動エネルギーが支配的であるのに対し，検証領域西端のMTEには D2, D3の
第二モードと同様に潜熱項の寄与が大きい．D2の第三モードは D1の第三モードに見られる東
シナ海南西部の感度に加えて，その北側にあたる東シナ海西部（東経 124°–125°，北緯 30°）に
感度を示す (図 3.2f)．この東シナ海西部の感度は D1の第二モードにも現れており (図 3.2b)，
潜熱項の寄与が大きい．D3の第三モードは D1と D2の第三モードを合わせた分布を示してお
り (図 3.2i)，どちらの領域とも固有ベクトル間の相関が高い (0.799と 0.851，表 3.1)．全領域
に共通して現れている四国沖のMTE極大域は日本の東海上で発達した総観規模の低気圧から
伸びる寒冷前線に対応しており，時刻とともに東に抜けていくため，検証領域の摂動の成長に
は影響していないと考えられる．第二モードと第三モードの分布を合わせると，全解像度で共
通した位置（長江河口域，東シナ海西部，検証領域の西端）に感度を示していることがわかる．
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図 3.2: 初期時刻における第一モードから第三モードの EnSVのMTE (J kg−1) の水平分布．
(a–c) D1，(d–f) D2，(g–i) D3を示す．陰影をつけた領域は検証領域を表す．

図 3.2 で見たように，解像度間で成長率に対する寄与率は異なるものの，上位 3 モードが
示す感度領域には共通点が見られた．主要な感度領域のMTEは主に対流圏下層で顕著な振幅
を示していることから，個々の感度に対応する摂動の特徴を，850 hPa面における水蒸気と風
速の場で確認する (図 3.3)．第一モードが感度を示す検証領域の南西側には，相当温位の水平
勾配で特徴付けられる前線帯が位置し，EnSVはこの前線帯に沿った水蒸気摂動を示している
(図 3.3a, d, g)．この前線帯に沿った水蒸気摂動は 700–850 hPaにかけて顕著な振幅を示して
いる．また風速摂動はこの水蒸気摂動の近傍で北風成分が卓越し，基本場の南西風と逆向きの
変化を示している．これらの特徴と，この符号で推定される検証時刻の EnSVが検証領域にお
いて海面気圧の摂動が正（低気圧を弱める）の変化を示すことから，前線帯に向かって南西風
によって流入する湿潤空気が，MCSと関連するメソβスケールの低気圧性循環の強度に影響
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図 3.3: 850 hPa面での初期時刻の比湿（色，g kg−1）と水平風（赤矢印，スケールは各図の右
上）に対する EnSV．(a–c) D1，(d–f) D2，(g–i) D3の第一モードから第三モードまでを示
す．黒の等値線と矢羽は基本場の相当温位（4 Kごと）と水平風を表す．

を与えることを示唆している．

第二モードが感度を示す長江河口域は，対流圏下層で大陸から東に伸びるトラフの先端部に
あたり，低気圧性循環が見られる (図 3.3b, e, h)．EnSVはこの低気圧性循環による南西風が
通る領域（東経 123°–126°，北緯 28°–29°）に水蒸気摂動を示しており，水蒸気摂動の北側で
は風速摂動の西風成分が卓越している．西風成分が卓越する領域は低気圧性循環に伴い南西風
から北風へと風向が変わるシアー域にあたり，上流から運ばれる水蒸気が収束する地点である
が，この西風成分は収束位置をより東側に移動させる．D2と D3では南西風が通る領域での水
蒸気摂動よりも風速摂動の西風成分がより顕著に現れており，さらに河口域（東経 120°–122°，
北緯 29°–30°）に見られる水蒸気摂動をより強調している (図 3.3e, h)．しかし一貫してトラフ
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図 3.4: 第一モードから第三モードの EnSVについて検証領域内で平均した (a–c) 運動エネル
ギーと (d–f) 潜熱項の時間 –高度断面 (J kg−1m−2)．(a, d) D1，(b, e) D2，(c, f) D3を表す．

の低気圧性循環に伴う水蒸気輸送の変化を表している．すなわち検証領域の上流側の水蒸気輸
送の変化がMCSの発達に影響を与えることを示唆している．

D1の第三モードが感度を示す 2つの領域のうち，検証領域西端は第一モードと同様に相当
温位の前線域にあたり，850 hPaより下層で水蒸気摂動が顕著に現れている (図 3.3c)．第一
モードよりも下層で水蒸気摂動の振幅が大きいことから，この摂動は南風によって検証領域に
運ばれる海洋由来の湿潤空気 (第 2.2節) に対する感度を表していると考えられる．この水蒸気
摂動には D2と D3の第二モードでも感度が現れている (図 3.3e, h) ことから，D2と D3で
は下層の水蒸気摂動が検証領域でのMCSの発達に与える影響が D1よりも大きいことを示唆
している．また東シナ海南西部（東経 123°，北緯 28°）では風速摂動が低気圧性の循環を示し
ており，検証領域に到達するMCSに発達する対流系の発達位置がこの東シナ海南西部にあた
ることから，上流での対流系の発達を表していると考えられる．この風速摂動は D3で最も顕
著に現れ (図 3.3i)，かつより上層まで至ることから，上流での対流系の発達は高解像度予測に
おける検証領域でのMCSの発達により大きな影響を与えることを示唆している．また D2の
第三モードは，この風速摂動の北側の前線帯の水蒸気摂動に感度を示している (図 3.3f)．D3
の第三モードでは前線帯の水蒸気摂動がはっきりしないが，D2と D3ともに 700 hPa面では
より顕著に前線帯の水蒸気に感度を示している．この水蒸気摂動は前線の位置を南北に移動さ
せ，下流側で発達した対流系が南西風に沿って北上する過程で影響を及ぼすと考えられる．

第一モードから第三モードにかけて，主要な感度領域におけるMTEの 9割以上を運動エネ
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ルギーと潜熱項が説明しており，これは時刻や解像度によらず共通した性質である（図略）．そ
のため，運動エネルギーと潜熱項に着目して検証領域内での鉛直プロファイルの時間発展を比
較する (図 3.4)．D1 (図 3.4a, d) の第一モードでは，潜熱項は緩慢に成長するのに対し，運動
エネルギーは FT09から急激に成長し，そのエネルギーピークは 700 hPaより下の層に存在
する．これは潜熱項から運動エネルギーへの変換を示唆している．第二モードでも同様に，運
動エネルギーに対して潜熱項の成長が先行する．一方で潜熱項の発達開始は，感度が検証領域
の上流にあるために第一モードよりも遅く，検証時刻においてエネルギーが極大をとる層は第
一モードよりも浅い．第三モードでは潜熱項の発達が第一モードと第二モードよりも小さく，
地表付近の運動エネルギーにのみ顕著な成長が見られる．D2 (図 3.4b, e) の第一モードは，
MTEの分布と同様に検証領域でのエネルギー発達も D1と似ているが，潜熱項が 600 hPa付
近と 800 hPa付近にダブルピークを示している．600 hPa付近のピークは FT05に 700 hPa
付近から徐々に発達しているため，図 3.3d で感度を示している前線帯への水蒸気流入を表し
ていると考えられる．一方で 800 hPa付近のピークは運動エネルギーが発達するタイミングと
一致しているため，検証領域内での対流の発達を表していると考えられる．第二モードでも D1
の第二モードと同様に潜熱項が運動エネルギーより先に発達するが，検証領域の近くに感度が
存在する (図 3.2e) ために，潜熱項の発達開始が D1よりも早い．第三モードでは，潜熱項が
FT05–10にかけて 800–700 hPa付近で極大をとった後，FT09前後に 600 hPa付近にピーク
が上昇し，その後運動エネルギーが 700 hPaより下の層で主に発達する．対流圏中層の水蒸気
での摂動の発達が下層の運動エネルギーに影響を及ぼしていると考えられる．D3 (図 3.4c, f)
のエネルギーの発達は D2とよく似ているが，第一モードの成長率は 3つの領域の中で最も小
さく，潜熱項の発達は 600 hPa付近の中層のピークをより強調している．第三モードの運動エ
ネルギーの発達は振幅を除いて D1とよく似ているが，D1と比較して潜熱項が 800 hPa付近
の下層で先行して発達している．このように領域・モード間で振幅や成長率に違いは存在する
が，潜熱項が先行してゆっくりと発達した後に運動エネルギーが急激に発達する性質は共通し
ている．

3.3 非線型実験と線型推定の比較　
前節から初期の EnSVの構造に対する解像度の影響は小さいことが示されたが，時間発展に

は解像度の違いが大きく影響すると考えられる．そこで本節では，EnSVにおける線型の時間
発展の仮定の妥当性を調べるために，EnSVを初期値に加えた非線型実験における摂動の時間
発展と EnSVとの比較を行う．
図 3.5 に初期ノルムで正規化した検証領域における摂動のエネルギーの時間発展を示す．

EnSV（灰実線）において，検証時刻（FT15）の値は固有値の値 (表 3.1) と一致する．初期
時刻の値は初期の検証領域における摂動のエネルギーに依存するため，初期時刻から検証領域
内でのエネルギーが大きい第一モードは値が大きく，検証領域の上流に感度を示す D1の第二
モードや D2と D3の第三モードでは値が小さくなっている．検証時刻の位置に示す箱ひげは，
各領域において EnSVを計算する際に利用したアンサンブル摂動を用いて評価した正規化エネ
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図 3.5: 初期ノルムで正規化した検証領域内の摂動MTE の時間発展．ドット付きの実線，+
マーク付きの破線，−マーク付きの点線，細い実線はそれぞれ EnSV，NL+，NL−，NL+と
NL−の平均を表す．FT15の位置の箱ひげは各領域のアンサンブル摂動の正規化したMTEを
表す．(a–c) D1，(d–f) D2，(g–i) D3の第一モードから第三モードを示す．

ルギーを表し，どの解像度においても EnSVが各メンバーの摂動よりも明らかに大きな発達を
示していることがわかる．

非線型実験（NL+と NL−，図 3.5の赤破線と青点線）における摂動の時間発展は，検証時
刻において EnSVと同等または EnSVよりも大きい発達率を示す．また検証時刻までの時間
発展も EnSVと非線型実験の間で類似していることから，EnSVが検証領域内での摂動の非線
型的な成長を適切に表現していることを示唆している．しかし，程度の差はあるがどの解像度
でも，非線型実験は EnSVと異なる時間発展の特徴も示している．

D1では特に第二モードにおいて，摂動の符号によらず非線型実験の FT06前後の発達が小
さい (図 3.5b)．これは潜熱項の発達が EnSVの方が大きいためである．第二モードで初期に
検証領域の西側に見られる感度（東経 125°，北緯 30.5°付近，図 3.2b）が，EnSVでは FT09
にかけて検証領域内で発達するものの，非線型実験では発達せずエネルギーに大きな差が出て
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いる (図 3.5b)．第一モードの NL+は FT12から運動エネルギーが大きく発達するため，検
証時刻には EnSVよりも大きなMTEを示す (図 3.5a)．一方 NL−では，検証時刻における
運動エネルギーの極大値は EnSVよりも大きいが，エネルギーのピークが検証領域の北側に位
置し，EnSVよりもピークの範囲が狭く，また潜熱項の発達も EnSVより小さい．そのため，
検証時刻のMTEは EnSVよりもわずかに小さい (図 3.5a)．第二モードと第三モードの非線
型実験では，FT09以降に EnSVよりも速くエネルギーが発達している．これは検証領域の上
流（西）側の摂動が検証領域内に到達して発達するためである．また非線型実験における第二
モードと第三モードの最終的な発達率は逆転している (図 3.5b, c)．

D2では全モードで摂動の符号によらず，検証時刻には非線型発展の方が EnSVよりも大き
く発達する (図 3.5d–f)．第二モードの NL+もわずか（EnSVで 22.3，NL+で 22.8）に EnSV
より大きく発達する．D2の第一モードは FT09まで EnSVと非線型実験のエネルギーがよく
対応している (図 3.5d)．FT09以降は非線型実験において運動エネルギーが EnSVよりも大
きく発達するため，検証時刻において NL+，NL−ともに EnSVよりも大きなエネルギーを
示す．第二モードは NL+と EnSVの時間発展がよく対応し，NL−は他の 2つの実験よりも
大きく発達する (図 3.5e)．NL+は EnSVよりも潜熱項の成長率がやや小さいが，運動エネル
ギーの成長率が大きいため，合計したエネルギーは EnSVと同等である．NL−の発達におい
ては，運動エネルギーと潜熱項が単調に増加し続けている．第三モードでは，EnSVで潜熱項
が FT06以降ほぼ増加しないが，非線型実験では運動エネルギーとともに潜熱項が単調に増加
し続けるため，EnSVよりも大きなエネルギーを示している (図 3.5f)．この大きな発達には，
D1と同様に上流側で発達する潜熱項と運動エネルギーが寄与している．また D1と同様に，非
線型実験での第二モードと第三モードの発達率が逆転している (図 3.5e, f)．

D3でも D2と同様に，非線型発展の方が EnSVよりも大きく発達し，高次モードになるほ
ど EnSVと比べてより大きく発達する (図 3.5g–i)．第一モードでは非線型実験における潜熱項
の成長率が EnSVよりも小さいため，FT12まで EnSVよりもエネルギーが小さい (図 3.5g)．
検証時刻に至るまでの 3 時間で運動エネルギーが急激に発達するため，検証時刻には EnSV
よりもわずかに大きいエネルギーを示す（EnSV で 25.4，NL+ で 26.2，NL− で 26.3）．第
二モードの非線型実験における発達にも，第一モードと同様に運動エネルギーが寄与している
(図 3.5h)．第三モードでは運動エネルギーに加えて潜熱項も EnSVより大きく成長するため，
他の 2つのモードよりも EnSVと非線型実験との間に大きな乖離が見られる (図 3.5i)．この
第三モードの発達には D1，D2と同じく上流側で発達するエネルギーの寄与が大きい．
どの解像度でも EnSV と非線型摂動の発展の間にある程度乖離が見られることから，全て

の解像度で非線型性の影響が現れていることは明らかであるが，その解像度による違いは時間
発展の違いからでははっきりしない．しかし，(z+ + z−)/2 の時間発展（NLmean）には明ら
かな解像度間の違いが現れている (図 3.5の黒実線)．第 3.1.4節で述べたように，線型の時間
発展が成り立つ時には NLmean は常に 0 となる．実際に初期時刻には 0 であり，図 3.5 の
縦軸は対数軸のため描画範囲を大きく外れている．しかし時刻とともにそのエネルギーは急
激に発達し，その成長率は NL+，NL−の摂動の成長率よりも大きい．D1では初期時刻を除
き，NLmeanのエネルギーがほぼ指数関数的に発達する (図 3.5a–c)．一方で D2と D3では
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FT04まで急激に NLmeanのエネルギーが発達し，その後も発達率は落ちるが単調に検証時刻
まで成長し続ける (図 3.5d–i)．検証時刻付近の NLmeanのエネルギーの推移は，どの領域で
も NL+と NL−の推移と類似しており，成長率が小さい．NLmeanが検証時刻に持つエネル
ギーの大きさは，第一モードを除いて解像度が上がるにつれて増大しており，高解像度ほど非
線型性の影響が強く現れていることを示している．特に D3 (図 3.5g–i) では検証時刻におい
て，NLmeanのエネルギーが NL+と NL−の個々のエネルギーの平均の 70%を超える値ま
で成長しており，第三モードでは EnSVのエネルギーを大きく上回っている (図 3.5i)．
特に顕著な非線型性が見られる D3の第三モードについて，摂動MTEの空間分布を EnSV
と非線型実験で比較する (図 3.6)．FT03 において，摂動 MTE の大まかな分布は EnSV と
NL+，NL−で対応しているが，非線型実験の方が EnSVよりもさらに空間的に局在したエネ
ルギーピークを示している (図 3.6a)．NLmeanのエネルギー分布は NL+と NL−がピークを
示す検証領域南側（東経 127°–130°，北緯 29.5°–30.5°）とその西側（東経 125°，北緯 30.5°付
近）に主なピークを示している．その後 FT06には，EnSVに見られる検証領域内とその西側
のピークに対応するピークが NL+と NL−の両方で確認できるが，どちらも EnSVよりも大
きく発達し，検証領域内のピークは EnSVよりも北に位置している (図 3.6b)．加えて NL+，
NL−では九州の南側にも顕著なピークが見られ，これらの 3つの領域に NLmeanがピークを
示している．FT09 には検証領域の上流で発達するピーク（東経 126°，北緯 31°）の位置で，
NLmeanが EnSVよりも大きなエネルギーを示している (図 3.6c)．これは対流系の発達と対
応し，湿潤対流に伴う強い非線型性を表していると考えられる．このような対流が発達する位
置での線型性の破綻は，領域モデルに対する特異ベクトルの時間発展でも確認されている (小
野 2016)．FT12 以降 (図 3.6d, e) には，NL+ と NL− のエネルギーはそれぞれ独立した位
置に 100 km未満のスケールの細かなピークを示している．NLmeanも図 3.5i に現れている
ように，NL+ と NL− と同程度のエネルギーを示しており，2 つの摂動が空間方向にほぼ無
相関であることを示唆している．このように，時間発展における非線型性の影響は大きいが，
検証時刻には NL+と NL−ともに，EnSVと同様に検証領域内で顕著なピークを示している
(図 3.6e) ことから，検証領域内で大きく発達するという EnSVの性質は非線型発展でも維持
されていることが示唆される．

ここまでは検証領域でのエネルギーを用いて非線型性の影響を議論したが，第二モードや第
三モードでは検証領域より上流に初期の感度が現れていることから，検証領域に到達する摂動
への非線型性の影響を調べるには，より広い範囲で評価する必要がある．また摂動の成長率は
解像度ごとに異なる (表 3.1, 図 3.5) ため，解像度間で比較するためには統一的な指標を用い
ることが望ましい．そのため，第 3.1.4節で導入した線型性指標を用いて，初期ノルムを定義
した D3の領域内における非線型性の影響を調べる．
図 3.7 には D3領域における運動エネルギーに対して計算した線型性指標 Θ の時間発展を示

す．ここでは検証時刻におけるMTEにおいて運動エネルギーの占める割合が最も大きいため，
評価ノルムとして運動エネルギーを選択している．潜熱項やポテンシャルエネルギー，MTE
をノルムとして用いた場合も Θ の時間発展は大きく変わらない．図 3.5 における NLmeanと
同様に，線型性指標においても解像度による違いが明確に現れており，解像度が上がるにつれ
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図 3.6: D3 の第三モードにおける (a) FT03 から (e) FT15 まで 3 時間おきの摂動 MTE
(J kg−1)の空間分布．左から順に EnSV，NL+，NL−，NL+と NL−の平均を表す．陰影を
つけた領域は 図 3.2 と同様．

て Θ が大きくなり，その時間変化が非線型的になっている．D1では FT01から Θ がほぼ線
型に増加している (図 3.7a)．第二モード（橙）は FT06まで Θ の増加率が大きく，検証領域
でエネルギーが発達し始める FT09から増加率が小さくなる．これは初期時刻から検証領域の
西側で発達した運動エネルギーが FT06で減衰し，それ以降は上流から検証領域に向かってく
るエネルギーが卓越することと対応している．第三モード（緑）は第一モード（青）より Θ の
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図 3.7: 初期ノルム評価領域（D3）で運動エネルギーに対して計算した線型性指標 Θ の時間発
展．(a) D1，(b) D2，(c) D3を示す．灰太線は，線型性が破綻したと判断する閾値（

√
3/2，

本文参照）を表す．

増加率が大きいが，検証時刻においても全モードで Θ が 1 を下回っている．D2 と D3 では
モード間での Θ の時間発展の差が小さい (図 3.7b, c)．D3では特に FT05にかけての増加率
が大きく，評価領域は異なるものの，図 3.5g–i の NLmean の推移と同様の傾向を示してい
る．Hohenegger and Schär (2007) は 2 つの摂動が位相空間上で無作為に選択された場合の
Θ の期待値が

√
3 であることから，Θ ≥

√
3/2 を線型性が破綻した状態と定義した．同じ目安

(図 3.7の灰太線) に従うと，D1では検証時刻である FT15付近まで線型性がある程度保たれ
ているが，D3では FT09，D3では FT05までに線型性が大きく崩れていることがわかる．

3.4 まとめと議論
本章では，成長モード育成法によって生成された初期摂動を用いて異なる解像度・力学で計
算したアンサンブル予測データから，集中観測期間の前半に観測されたMCSに対するアンサ
ンブル特異ベクトル感度解析を行い，アンサンブル特異ベクトルの解像度と力学への依存性を
調べた．また非線型実験との比較から，アンサンブル特異ベクトル感度解析における摂動の線
型時間発展の仮定の妥当性を検討した．

アンサンブル特異ベクトル計算における固有値の比較から，解像度が上がるにつれて上位
モードの全体に対する寄与率が下がり，検証領域での摂動の発達を説明するのにより多くの
モードが必要となることがわかった．先行研究で行われてきた総観規模擾乱に対する適用例と
比較して上位モードの寄与率が低いことからも，高解像度シミュレーションが表現するメソス
ケールの擾乱の成長を説明するためには，総観規模擾乱よりも多くのモードを考慮する必要が
あることが示唆される．総観規模擾乱に対する特異ベクトルにおいて，上位 1% 程度の成長
モードが支配的であることを Errico et al. (2001) が指摘している．また現象のスケールが
1000 kmを超える場合でも，初期時刻と検証時刻の間が長くなり非線型性の影響が卓越してく
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ると，線型での成長率が小さい高次モードも摂動の成長に影響を及ぼすようになる (Oortwijn
and Barkmeijer 1995)．したがって，本研究で得られた上位モードの寄与率の低下は，メソス
ケール擾乱の成長の非線型性の強さを反映した結果であると考えられ，EnSVは特異ベクトル
と同様の傾向を示していることを示唆している．

上位 3 モードの感度から総合的に，検証領域近傍で収束する大陸由来と海洋由来の 2 つの
水蒸気輸送と，上流側の下層トラフに伴う低気圧性循環の変化による上流での対流系の発達と
水平収束の変化が，検証領域でのMCSの発達に影響を及ぼすことが示唆された．これらの感
度領域は異なる解像度間で共通しており，観測された MCS の発達メカニズムと整合的であ
る．特に第 2章で重要性が示された前線帯での湿潤層の発達に影響を及ぼす水蒸気輸送への感
度が，解像度によらず第一モードで現れていることは，第 2章の考察を裏付けている．また，
いずれの特徴も梅雨前線帯や下層トラフなどの総観規模の循環に関連すると考えられ，MCS
の発達に対する総観規模の特徴の重要性を表していると解釈できる．水蒸気の分布が注目する
MCSの運動エネルギーの発達に影響を及ぼすことは，摂動のエネルギー発展の時間 –高度断
面でも解像度によらず現れている．Komori and Kadowaki (2010) は気象庁全球モデルを用い
て熱帯低気圧の転向時を対象とした特異ベクトルの水平解像度依存性を調べた．彼らは，特異
ベクトルが解像度によらず上層のトラフと，下層における熱帯低気圧自身の循環と環境場の循
環との合流域の 2つの特徴に感度を示すが，高解像度になるほど下層の感度を強調するため，
解像度の違いは特異ベクトルのエネルギーがピークをとる高さに影響を与えることを示した．
彼らの研究は全球の接線型モデルによって計算される特異ベクトルに対する結果であり，解像
度の幅（約 100 km（TL159）から 200 km（TL63）まで）の点でも本研究とは異なるが，解像
度が感度を示す領域に影響を与えない点は本研究の結果と整合的である．本研究では解像度に
よりエネルギーピークの高度に違いが現れていないが，これは今回対象としたMCSの発達に
対する上層の擾乱の影響が小さいためと考えられる．

特異値分解において主要モードとして出てくるのは摂動の持つエネルギーが大きい大規模な
パターンであり，寄与率の低い高次モードがメソスケールの構造を捉えている可能性が高いと
考えられる (Yokota and Seko 2021)．しかし寄与率の低い高次モードは解像度による違いを
より強調する一方で，物理的解釈を与えることが難しい．本研究の結果から，物理的に解釈可
能な，比較的大規模なパターンの特徴を有するアンサンブル特異ベクトルは，高解像度のアン
サンブル予測からも主要モードとして特定できるといえる．ただしこの結果は全ての解像度で
同一のアンサンブル初期摂動を用いている影響が現れていると考えられるため，より厳密に調
べるには解像度ごとに異なる空間スケールにばらつきを示すアンサンブル予測データを用いて
検証する必要がある．

予想されたように，アンサンブル特異ベクトル感度解析における線型の時間発展の仮定が高
解像度になるにつれて成り立たなくなることが，検証領域でのエネルギーの時間発展と初期ノ
ルムの評価域における線型性指標の時間発展から定量的に明らかになった．非線型性の影響は
特に対流が発達する摂動エネルギーのピークにおいて顕著に現れていた．線型性指標は D3に
おいて，FT05には線型性が破綻することを示している．すなわち 3 kmの解像度では，6時
間以内に非線型性の影響が明瞭となることを示唆している．これは高解像度モデルほど湿潤対
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流における非線型性の影響が現れやすいことから考えると当然の結果である．しかし，検証領
域内での摂動エネルギーの成長率は，非線型性の影響が小さくても非線型実験と線型推定で一
致するとは限らない．これは，エネルギー分布の比較だけでは非線型性の強さを判断できない
ことを意味している．一方で，本研究で行った摂動の時間発展における非線型性の定量的評価
は，アンサンブル特異ベクトルの時間発展の途上における非線型性の影響の現れ方を明らかに
している．なお，本研究では 3-km 解像度において FT05 に線型性が破綻すると見積もった
が，小野 (2016) は 5-km解像度の領域モデルにおいて，特異ベクトルの時間発展の線型性が 3
時間以内に破綻することを報告している．数値モデルや線型性の評価領域，対象事例が異なる
ため，厳密に比べることはできないが，本研究の方が線型性が破綻するまでの時間が長いこと
は，非線型モデルで計算されたアンサンブルに基づくアンサンブル特異ベクトルと接線型モデ
ルに基づく特異ベクトルの違いも反映している可能性がある．より詳細にアンサンブル特異ベ
クトルと特異ベクトルの性質の違いを調べるには，同じ事例に対してなるべく近い条件で比較
する必要がある．

一方で，最も非線型性の影響が強く現れている D3 の第三モードの非線型発展においても，
検証時刻に検証領域内で顕著なエネルギー発達を示すというアンサンブル特異ベクトルの性質
は保たれていた．また，D3の第三モード以外の解像度やモードに対する非線型実験も，検証
時刻には検証領域内で顕著なエネルギーピークを示しており（図略），非線型性の影響が強く
現れていても摂動自体は線型推定よりも大きく発達する．これは一事例の結果ではあるが，ア
ンサンブル特異ベクトルが注目するメソスケールの現象の発達に関する初期摂動を特定できる
ことを示唆しており，メソスケール擾乱に対するアンサンブル特異ベクトルの有用性を支持し
ている．

本研究では検証時刻を 15時間後とした．これは最も高い解像度において非線型性の影響が
6時間以内で現れることを考えると長いが，傾圧不安定擾乱が発達する典型的な時間スケール
（2–3日）から考えると短い．実際に検証時刻に全ての解像度で，EnSVと同等または EnSV
を上回る摂動の発達が非線型実験で得られた．しかし高解像度モデルでは摂動の成長の飽和が
早いため，より検証時刻を伸ばすと EnSVによって推定される成長と同等の発達を示すことは
難しいと考えられる．この検証時刻の限界はアンサンブルの性質や対象とする擾乱の性質の影
響を強く受けると考えられる．今回対象としたMCSは総観規模の擾乱の影響が大きい事例で
あった（第 2章）が，より局所的な不安定が発達に関与する擾乱に対しては，今回の事例より
も非線型性の影響が強まり，検証時刻の限界が短くなると推測される．より包括的に調べるた
めには，性質の異なるメソスケール擾乱を対象に，様々な特徴を持つアンサンブル予測データ
で検証する必要がある．

ここまでの章において，MCSの予測可能性に影響を及ぼす要因について解析してきた．次
章からは MCS の予測精度を向上させるための改善点をデータ同化の観点から考察するため
に，アンサンブルデータ同化実験を行う．
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第 4章

梅雨前線帯のメソ対流系の予測に対
する集中観測の効果

本章では，第 2章と第 3章で議論してきた 2022年 6月の梅雨前線帯のMCSの予測可能性
に基づき，MCSの再現性に対する集中観測の影響を調べるアンサンブル同化実験を行う．第
4.1節で本研究で構築した領域アンサンブル同化システムについて述べる．第 4.2節では同化
期間全体で集中観測が及ぼすインパクトについて，アンサンブルスプレッドの変化をもとに議
論する．第 4.3節ではMCSの再現性に対する集中観測の影響を，第 2.3節の結果と照らし合
わせながら調べる．第 4.4節では同化実験の結果と船舶観測を比較し，2つのMCSの再現性
に違いをもたらした原因について考察する．最後に第 4.5 節で本章の結果をまとめる．なお，
第 2章で用いた大気モデルと比較対象とするデータ，解析手法を本章でも用いる．

4.1 同化システムの構成と使用した観測

表 4.1: 同化実験の計算領域の設定．

D2b D3b
東西格子点数 145 193
南北格子点数 145 145
東西格子幅 9.0 km 3.0 km
南北格子幅 9.0 km 3.0 km
東西範囲 東経 118.48° – 東経 134.96° 東経 124.79° – 東経 132.12°
南北範囲 北緯 21.97° – 北緯 36.30° 北緯 29.16° – 北緯 33.84°
鉛直層数（𝜎 面） 42 42
支配方程式系 非静力学 非静力学

本章でも第 2章と同様に，27 km（静力学），9 km（非静力学），3 km（非静力学）の 3段
階のネスティングを行うが，27 kmの領域は親モデルである GFSと水平解像度が同等であり，
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図 4.1: 同化実験の計算領域（D2b, D3b）とモデルの標高 [m]．赤い矩形は 3隻による集中観
測域を示す．

本研究よりも多くの種別の観測を利用している GFSに対する改善が期待できないため，D1で
は同化を行わない．D1のアンサンブル予測は第 2章と同様に成長モード育成法を利用して行
う．また集中観測域の周辺の変化に着目するため，第 2章よりも内側領域を狭く取る（図 4.1，
表 4.1）．前章までの D2，D3と区別するために，同化実験で用いる内側領域を D2b, D3bと
呼ぶ．

本研究では NCEP MSMと最尤法アンサンブルフィルタ (Maximum Likelihood Ensemble
Filter, MLEF, Zupanski 2005) を組み合わせたアンサンブル解析・予測システムを構築した．
MLEFは第 5章でも用いるアンサンブル変分法の一種であり，アンサンブル平均ではなく独
立のコントロールメンバーに対して解析を行う．アンサンブルメンバー数は第 2 章と同様に
40 ＋コントロールメンバーとする．アンサンブル同化は予報モデルの状態変数次元よりもア
ンサンブル数が非常に少ない場合，サンプリング誤差により解析精度に悪影響を及ぼす可能
性があることが知られている．本研究のアンサンブルサイズも NCEP MSMの状態変数次元
（O(106)）と比べてはるかに小さいため，サンプリング誤差を防ぐための局所化手法が必要と
なる．そこで Yokota et al. (2016a) の観測空間局所化をMLEFに導入した．観測空間局所
化の局所化半径は，水平に 100 (D2b) または 50 (D3b) km，鉛直に 0.4 ln p とする．また予
報誤差分散の過小評価を防ぐための共分散膨張として，予報と解析のアンサンブル摂動を 8対
2 の割合で混ぜる摂動緩和法 (Zhang et al. 2004) を用いる．コスト関数の数値最適化には，
Enomoto and Nakashita (2024) で有効性が示されたニュートン法を用いている．ただし後
述する観測変数と予測変数との間の関係は気温と仮温度を除き線型であり，コスト関数は二次
形式とみなすことができるため，最適化の反復は 1 回のみとする．降下方向へのステップ幅
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図 4.2: 同化サイクルの概念図．

は Nocedal and Wright (2006) に基づき，反復的に探索する．なお，計算領域全体で大域的
に定義された二次のコスト関数に対して局所的に最適化を行う (Yokota et al. 2016a) ため，
ニュートン法を利用する場合でも最適化は 1回の反復で収束しないが，本研究の設定では最適
化の反復回数を増やしても同化結果に大きな変化は見られなかった．

同化する観測は NCEP PREPBUFR に格納されている従来型観測のうち，地上定点観測
（地表気圧），船舶・ブイ（地表気圧，東西・南北風速），高層観測（東西・南北風速，気温，比
湿）を利用した．3隻による集中観測（図 2.5）は高層観測として PREPBUFRに格納されて
いる．同化サイクルは D2bで 18日 0000 UTC，D3bで 18日 2100 UTCに開始し，集中観
測が始まる 19日 0000 UTCまで 3時間ごとのサイクルで行う．19日 0000 UTCから 20日
0300 UTC（集中観測は 0200 UTCに終了）までは集中観測の周期に合わせて 1時間ごとの
サイクルに変更し，上述した全ての観測を同化するコントロール実験（CNTL）と 3隻による
集中観測を取り除いた実験（NOSHIP）を行う（図 4.2）．同化ウインドウは解析時刻の前後
30分とし，観測は全て解析時刻に得られたものとして同化する．なお，観測の同化による更新
は陸面の予測値及び海面水温には適用しない．そのため第 2章のアンサンブル予測実験と同様
に，CNTLと NOSHIPの海面水温（GFSの 19日 0000 UTCの解析値から取得）は観測に対
して低温バイアスを持っている（図 2.5）．

4.2 集中観測全体の同化インパクト
まず，同化実験全体における集中観測のインパクトを，アンサンブルスプレッドを用いて比
較する．図 4.3にD2bで水平方向に平均したアンサンブルスプレッドの差（CNTL−NOSHIP）
の時系列を予報要素（東西・南北風速，気温，比湿）ごとに示す．青色の層は CNTLの方が
NOSHIPよりもスプレッドが小さい，すなわち集中観測の影響で不確実性が減少したことを
示している．0400–0600 UTC に東西風速（図 4.3a）と気温（図 4.3c）の最下層付近でスプ
レッドの減少が大きい層が見られるが，これは最初のMCSの通過に伴い，急激な気温の降下
と風向の変化を観測したためと考えられる．どの要素も集中観測の影響がサイクルとともに蓄
積され，1200 UTC以降により大きく不確実性が減少している．要素ごとに比較すると，水平
風（図 4.3a, b）は 1500 UTC以降に 850 hPa以上の下層で一様なスプレッドの減少が見ら
れるのに対し，気温（図 4.3c）のスプレッド変化は小さく，最下層付近でのみ顕著な変化を示
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図 4.3: D2bで領域平均した解析アンサンブルスプレッドの差（CNTL − NOSHIP，%）の時
間 –高度断面．(a) 東西風速，(b) 南北風速，(c) 気温，(d) 比湿を示す．

図 4.4: (a–d) 19 日 0000 UTC から 20 日 0300 UTC で平均した D2b の CNTL における
850 hPa 面の解析アンサンブルスプレッド．(a) 東西風速，(b) 南北風速，(c) 気温，(d) 比
湿を示す．白の等値線は各変数のアンサンブル平均の場を表す．(e–h) (a–d) と同様，ただし
CNTL−NOSHIP（%）を表す．灰色の等値線は CNTLのアンサンブルスプレッドを表す．太
い白 (a–d) または黒 (e–h) の矩形は集中観測域を示す．

している．また比湿（図 4.3d）は変化が大きく，かつ対流圏中層まで広がっている．全体とし
て，集中観測によるスプレッドの減少率は対流圏下層で大きく，水蒸気へのインパクトが大き
いことがわかる．ただし，この対流圏下層での大きなインパクトは，観測打ち切り時刻が早い
ために，対流圏上層よりも下層の方が観測数が多い（c.f. 図 2.6）ことも影響していると考え
られる．

図 4.4a–d に 19日 0000 UTC以降の同化サイクル期間全体で平均した CNTLのスプレッド
の空間分布を示す．ここではスプレッドの変化が大きい 850 hPa面に着目する．風速（図 4.4a,



4.3 メソ対流系の再現性に与える影響 69

b）は東経 125°–127°，北緯 31°付近と東経 119°–121°，北緯 28°–30°付近に極大を示してい
る．これらの極大域は大陸から長江河口付近を通って東西に伸びる下層トラフ（北緯 30°付近，
図 2.8a）のそれぞれ東側と南側にあたり，水平方向の風速勾配が大きい領域である．前者の極
大は東西風速の方が顕著であり，後者は南北風速の方が顕著である．トラフの東側の極大域は
トラフの軸の移動に伴う水平風速シアーの位置の不確実性を表しており，トラフの南側の極大
域は大陸由来の暖かく湿った空気を運ぶ南風に関する不確実性を表していると考えられる．気
温（図 4.4c）と比湿（図 4.4d）のスプレッドはともに，東シナ海西部の相当温位の南北勾配の
大きい領域（東経 121°–126°，北緯 32°付近）に沿って極大を取っている．この相当温位勾配
は梅雨前線帯を表しており，前線の位置の不確実性を表現していると考えられる．

次に，850 hPa面での CNTLとNOSHIPのスプレッド差を図 4.4e–hに示す．比湿（図 4.4h）
以外の要素のスプレッドの変化は，観測域周辺とその下流（北東）側に集中している．東西風
（図 4.4e）のスプレッドの減少はその他の変数よりも大きく，下層トラフの軸に沿って東西に
伸びている．南北風（図 4.4f），気温（図 4.4g），比湿（図 4.4h）のスプレッドの減少はとも
に観測域の南西側でピークを取っており，南西側からの暖かく湿った空気の流入と対応してい
る．比湿のスプレッドの変化は他の変数と比較して影響範囲が広く，特にスプレッドが極大を
示す相当温位勾配の極大域を挟んで北側で減少，南側で増大している．この変化はスプレッド
の振幅の変化ではなく，CNTLのスプレッドが極大を示す位置が NOSHIPよりも南にシフト
していることを示している．すなわち，集中観測の同化により，CNTLのアンサンブルにおけ
る東シナ海西部の梅雨前線帯の平均位置が，NOSHIPのアンサンブルと比較して南側にシフト
したことを示唆している．同じ位置での気温のスプレッドの変化は比湿の変化と比較して顕著
ではなく，西側の梅雨前線帯が水蒸気勾配で特徴付けられることと整合的である．しかしこの
前線に沿ったシグナルは集中観測域からは離れており，サンプリング誤差の影響を受けている
可能性がある．本研究ではすべての変数で同じ局所化半径を用いているが，水蒸気関連量の実
際の影響範囲はその他の変数と比べて短いことが指摘されている (Destouches et al. 2021) た
め，変数ごとに異なる局所化半径を用いる (Wang and Wang 2023) ことが有用かもしれない．

4.3 メソ対流系の再現性に与える影響
本節では，MCSの再現性を CNTLと NOSHIPで比較し，集中観測がMCSの再現性に与
えた影響について考察する．

4.3.1 メソ対流系の表現の比較

図 4.5a に集中観測域で平均した 1時間積算降水量の時系列を示す．第 2.2節でも示したよう
に，合成レーダーでは集中観測期間に 2回の降水ピーク（19日 0400 UTCと 1900 UTC）が捉
えられている．最初のピークは観測域を通過したメソβスケールの低気圧性循環に伴うMCS
によるものであり，二つ目のピークは観測域の南側で断続的に発生した対流セルが集まって発
達したMCSに起因する．最初のピークに関しては，0300 UTCまで CNTLと NOSHIPとも
に降水量を過小評価している．CNTLは 0400 UTCに摂動なし解析とメンバーの降水量がと
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図 4.5: (a) D3bの摂動なし解析（丸印）とメンバー（箱ひげ）の 1時間予測における，集中観
測域で平均した 1時間積算降水量 [mm]．横軸は予報時刻を UTCで示す．赤は CNTL，青は
NOSHIPを表し，黒の四角形は気象庁合成レーダーを表す．(b, c) 図 2.9b, cと同様，ただし
D3bの CNTL（赤）と NOSHIP（青）の連続する 6サイクルの 1時間予測から計算した FSS
と 6時間降水量．

もに急増し，0500 UTC以降は摂動なし解析が合成レーダーに近い降水量を表現し，75％以
上のメンバーが観測よりも多い降水量を表現している．一方 NOSHIPでは，一部のメンバー
が 0500 UTC以降の強い降水を捉えているものの，全体的に過小評価傾向を持っている．こ
れは集中観測が最初の MCS の再現性の改善に寄与していることを意味している．二つ目の
ピークに関しては，CNTLの NOSHIPはともに強い降水を捉えられていない．NOSHIPでは
2100–2300 UTCに降水量の増加が見られるが，これは実際には存在しなかったメソβスケー
ルの低気圧性循環が発達したためであり，1900 UTCの線状の降水帯 (図 2.10d) に伴う降水
ピークとは対応しない．すなわち CNTLと NOSHIPはともに二つ目のMCSを再現できず，
2つのMCSに対する集中観測の効果の現れ方に違いがあることがわかる．2つのMCSに対す
る集中観測の効果の違いは FSSで見ても明らかである (図 4.5b, c)．最初のMCS (図 4.5b) に
対しては，集中観測の同化により量と空間パターンの両方で現実的な降水の再現性が向上して
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図 4.6: 図 2.10と同様，ただし 19日 0100–0500 UTC．(a) 気象庁メソ解析と合成レーダー，
D3bの (b) CNTLと (c) NOSHIPの摂動なし解析からの 1時間予測．

いることがわかる．一方で二つ目のMCS (図 4.5c) に対しては，アンサンブル予測 (図 2.9c)
と比べると従来型観測の同化により降水分布や降水量の表現が改善しているが，集中観測の同
化は降水の再現性にほとんど違いをもたらさないことがわかる．

ここからは，CNTLと NOSHIPの間での最初のMCSの再現性の違いを詳細に見ていく．
図 4.6 は 19日 0100 UTCから 0500 UTCまでの 1時間積算降水量と海面気圧，地上風を，合
成レーダーと JMA-MA，CNTL，NOSHIPで比較している．CNTLと NOSHIPはともに
0100 UTCから 0300 UTCにかけて観測域の西端で小規模な低気圧が発達し，低気圧近傍で
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局所的に強い降水がもたらされることを示している．しかし，観測域で平均した降水量で見る
と (図 4.5)，合成レーダーが捉えている広がった降水分布と比べて CNTLと NOSHIPはとも
に過小評価となっている．さらに，0300 UTCにおいて CNTLと NOSHIPが表現する低気圧
は，位置は JMA-MAの表現する低気圧とよく対応するものの，一番外側の閉じた等圧線の半
径は小さい（約 30 kmと 100 km）．この時刻までは CNTLと NOSHIPの間の差は不明瞭であ
るが，NOSHIPは JMA-MAよりも低気圧の東進をわずかに速めている．観測域をMCSが通
過した 0300 UTC以降では，CNTLが低気圧の表現において NOSHIPよりも大きく改善し，
南西から北東に伸びる対流システムと，発達したメソβスケールの低気圧性循環に伴う水平風
シアーの強化を表現している．一方で NOSHIPの低気圧は 0400 UTC以降減衰している．

CNTLと NOSHIPの間での最初のMCSの表現の違いは，深い対流の発達度合いでも明ら
かである．図 4.7 にひまわり 8 号の AHI チャンネル 13 で観測された輝度温度とMSM の 1
時間予測からのシミュレーション値の比較を示す．MSMの 1時間予測値における輝度温度は
RTTOV高速放射伝達モデルバージョン 13 (Saunders et al. 2018) による放射シミュレータ
を利用して計算した．0100 UTCに観測域の西側（上流）に位置する対流システムは発達しな
がら東に進み，観測域の南側に存在する小さな対流システムと結合して東西に伸びるMCSに
発達する (図 4.7a)．MSMによる予測値は全体的に雲頂高度を浅く（輝度温度を高く）表現し
ているが，CNTLでは 0400 UTCにおよそ 210 Kに到達する雲頂の輝度温度を持つ深い対流
雲が発達しており (図 4.7b)，観測された対流とよく対応している．一方で NOSHIPは深い対
流を表現できていない (図 4.7c)．NOSHIPと比較した CNTLの対流表現の改善は観測域の下
流（東側）に集中しており，図 4.4 に示すスプレッドの減少域と整合的である．
集中観測の同化は摂動なし解析だけでなく，アンサンブルメンバーのMCSの再現性も改善
する．図 4.8 はアンサンブルメンバーが深い対流を予測した割合を示す．ここで深い対流は輝
度温度が 215 K（図 4.8の白線）を下回ることとして定義し，全体のアンサンブル数に対してこ
の条件を満たすメンバー数の割合を陰影で示している．サイクル初期では CNTLと NOSHIP
はともにほとんどのメンバーが上流の対流システムを表現できず，0300 UTCまではMCSの
再現精度が低い．しかし，おおよそ 3 分の 1 の CNTL メンバーは 0300 UTC に観測域近傍
（東経 129°，北緯 30.5°付近）で深い対流を表現している (図 4.8a)．一方で NOSHIPのメン
バーは依然として観測された深い対流を表現できていない．その後同化サイクルが進むにつれ
て，深い対流を表現する CNTLのメンバー数は急増し，0500 UTCには 80%以上のメンバー
が観測域の東側（東経 129°–130°，北緯 30.5°–31.5°）の深い対流を観測とほぼ同じ位置に再現
している．これは集中観測の同化がMCSを正確に表現できるメンバー数の増加に寄与したこ
とを示している．

4.3.2 最初のメソ対流系の再現性に違いをもたらした要因

次に，2つの実験間で最初のMCSの表現に違いをもたらした要因を検討する．図 4.9 に最
初の同化サイクルにおける D2bでの CNTLと NOSHIPの差，すなわち 19日 0000 UTCにお
ける船舶観測がもたらしたインクリメントを示す．対流圏下層における水平風のインクリメン
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図 4.7: 19日 0100–0500 UTCでの雲頂輝度温度（BT, K）の比較．(a) ひまわり 8号の AHI
チャンネル 13による観測，D3bの (b) CNTLと (c) NOSHIPの摂動なし解析からの 1時間
予測から放射シミュレータ (Saunders et al. 2018) で計算した BT．

ト (図 4.9a) は観測域の南側で南風，観測域内とその北側で東風成分を強めている．この東風
は前線帯における水平風速シアー (図 2.11d) を強化する役割を果たす．インクリメントの風向
は低気圧性の水平シアーを示し，観測域の西側で収束している．これは観測域の西側で上昇流
を励起するため，上流での対流の発生と整合的である．図 4.9b, c には，気温と比湿に対する
インクリメントの南北および東西断面を示す．どちらの要素に対するインクリメントも東西よ
りも南北方向により大きな変動を示している．気温のインクリメントは前線面（北緯 29°–30°）
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図 4.8: D3bの (a) CNTLと (b) NOSHIPにおける 19日 0100–0500 UTCの BTのアンサン
ブル確率予測．色は 215 Kより低い BTを示すメンバー数の全体のアンサンブル数に対する割
合を示す．白の等値線は観測された BT=215 Kの線を表す．

を挟んで南に正，北に負の双極子構造をとっており，前線帯の南北温度勾配を強化している．
比湿のインクリメントは前線帯の 850 hPa以下を湿らせて，MAULの形成を促進している．
したがって，CNTL において MCS の発達は遅れるものの，船舶観測は最初のサイクルから
MCSの発達に適した環境場を作るのに寄与していたことが示唆される．
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図 4.9: 19日 0000 UTC（最初の同化サイクル）における D2bの CNTLと NOSHIPのインク
リメントの差．(a) 950 hPa面の水平風（矢印，スケールは図の右上）と発散（色，10–4 s–1）．
(b, c) (a) に示す線の位置での気温（等値線，K，負値は破線）と比湿（色，g kg–1）の (b) 南
北，(c) 東西断面．灰等値線は CNTL解析の仮温位（K）を表す．

集中観測による場の修正は，CNTLと NOSHIPの表現に明確な違いが現れる直前の 0300
UTC において，環境場の表現に明確な違いをもたらす．図 4.10a, b は D2b の CNTL と
NOSHIP のアンサンブル平均における可降水量と鉛直積算水蒸気フラックスの分布を示す．
CNTL (図 4.10a) は南西と南からの水蒸気フラックスの収束によって，観測域とその西側にも
たらされる多量の可降水量を再現し，JMA-MA (図 2.4b) に近い湿潤な環境場を形成してい
る．一方で NOSHIP (図 4.10b) は観測域上空から西に伸びる可降水量を全体的に過小評価し
ている．

観測域を通る南北断面 (図 4.11，断面の位置は図 2.11と同じ) で見ると，CNTL (図 4.11a)
が北緯 30° 付近の急峻な相当温位の南北勾配を表現しており，その直上に多量の可降水量に
よる湿潤化によって深いMAUL が形成されていることがわかる．NOSHIP (図 4.11c) は前
線帯の相当温位勾配が小さく，第 2章の摂動なしランと同様にMAULの位置が北偏し，浅く
なっている．この前線帯の構造の差異は 図 4.9 で示したインクリメントの構造と整合的であ
る．CNTLは前線帯に吹き込む地上付近の南風とMAULの下での水平風の収束もよく再現し
ている (図 4.11b) が，NOSHIPでは地上付近の南風が弱く (図 4.11d)，境界層内は JMA-MA
と比較して冷たく乾燥している (図 4.11c)．これらの比較から，集中観測の同化は大気の前線
構造の表現を改善することで，最初のMCSの再現性の向上に寄与したことがわかる．
図 4.5 に示すように，二つ目のMCSの再現に対する集中観測の効果はほとんど現れなかっ

た．集中観測の同化は CNTLで実況に近い地上付近の南南西の風と下流での対流の発生を再現
するのに貢献していたが，発生した対流は実況よりも早く減衰していた（図略）．第 2章で議論
したように，二つ目のMCSの発達には黒潮の暖水塊の上での海面エンタルピーフラックスに
よる境界層の暖湿化が重要な役割を果たしていた (図 2.12) と考えられる．集中観測は二つ目
のMCSの発達時（2100 UTC）において，観測域の南側での水蒸気量を増加させる (図 4.10c,
d) が，二つ目のMCSが最盛期を迎える九州南側（東経 130°，北緯 30°付近，図 2.4d, e）で
の多量の水蒸気量の再現には影響を及ぼさない．
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図 4.10: 図 2.4b, e と同様，ただし (a, b) 19 日 0300 UTC（4 サイクル目）と (c, d) 2100
UTC（22サイクル目）における D2bのアンサンブル平均．(a, c) CNTL，(b, d) NOSHIP．

4.4 船舶観測との比較
前節で示したように，集中観測期間に通過した 2つのMCSに対する観測の影響には違いが
見られた．本節ではこの違いをもたらした要因を船舶観測との比較から考察する．

図 4.12 は，2つの同化実験の摂動なし解析から取得した，船舶観測の位置での相当温位と
水平風の鉛直プロファイルを図 2.6 と同じ形式で示す．CNTL (図 4.12a–c) は最初の MCS
通過時（0200–0500 UTC）に，観測よりも低いが相当温位が 346 Kを超える温かく湿った層
が 800 hPa 付近まで到達する様子を表現している．またMCS の通過直後の風向の変化は十
分に表現されていないが，急激な気温降下は表現されている．NOSHIP (図 4.12d–f) も長崎
丸 (図 4.12d) の位置で，前後の時刻と比べて相当温位がわずかに上昇しているが，他の 2隻の
位置では明瞭な相当温位の上昇は見られず，また湿潤層の厚さも観測や CNTLと比べて浅い．
そのため NOSHIP では MCS が十分に発達せず，通過時刻の後も相当温位の変化が小さい．
二つ目のMCSの通過時（1800–2100 UTC）には，CNTLはかごしま丸と勢水丸 (図 2.6b, c)
が観測した 925 hPa以下での相当温位の上昇を再現できていない．一方で NOSHIPは最初の
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図 4.11: 図 2.11 と同様，ただし 19日 0300 UTC（4サイクル目）における D2bのアンサンブ
ル平均．(a, b) CNTL，(c, d) NOSHIP．

MCSが十分に発達しなかったために，二つ目のMCSの通過時にも境界層内の相当温位が高
いままであり，偽の降水ピーク (図 4.5a) をもたらす擾乱の発達に寄与した可能性がある．
境界層内の変動をより詳細に調べるために，図 4.13 は 図 2.7 と同じ形式で，2つの同化実
験の解析値における地上風速，境界層内の相当温位，海面での飽和相当温位，飽和相当温位と
境界層内の相当温位の差，地上付近から持ち上げたパーセルの CAPEを比較する．CNTLの
地上風速の変動 (図 4.13a) は観測の風速変動 (図 2.7) と観測期間を通してよく対応し，最初の
MCSの通過に伴って風速が増大している．降水量は過小評価しているが，二つ目のMCSの通
過時にもかごしま丸と勢水丸に対応した風速の上昇が見られる．NOSHIP (図 4.13b) の風速
変化は 2200 UTC以降の偽の低気圧の発達に伴う風速の増加を除き，観測や CNTLと比較し
て変動が小さい．CNTLは最初のMCSの通過の直前に，境界層内の暖湿化による CAPEの
急増もよく再現しており (図 4.13a)，MCSの発達によって消費されている．一方で NOSHIP
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図 4.12: 図 2.6 と同様，ただし D3bの (a–c) CNTLと (d–f) NOSHIPの摂動なし解析の観測
位置におけるプロファイル．

における CAPEの増加は CNTLよりも遅く，2100 UTCまで中程度の CAPE (~ 400 J kg–1)
が維持されている．

風速変動とは対照的に，相当温位の変動には観測と同化実験の間で明らかな差が見られる．
図 2.5 に示したように，同化実験が用いる海面水温は観測値よりも低く空間変化が小さいた
め，海面での飽和相当温位も観測より低く変動が小さい．CNTLと NOSHIPの間にある海面
での飽和相当温位の差は，海面気圧の変化だけを反映しているため小さい．境界層内の相当温
位の変動は風速の変動とよく対応しているため，CNTLの境界層内の相当温位の変動は最初の
擾乱の通過前後には観測とよく対応している．CNTLでは境界層内の相当温位が最初のMCS
の通過まで増加し，0500–0700 UTCにかけてMCSの通過とともに減少する．この相当温位
の減少に伴って，海面での飽和相当温位との差が正となり，差がほぼゼロである NOSHIPよ
りも海面エンタルピーフラックスの放出に好都合な環境場であることを示している．しかし相
当温位の差が極大を示す時刻はMCSの通過時刻よりも後であり，海面水温が低いため通過時
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図 4.13: 図 2.7 と同様，ただし D3bの (a–c) CNTLと (d–f) NOSHIPの摂動なし解析の観測
位置における時系列．

刻の相当温位差は負となっている．すなわちエンタルピーは大気から海に移動する．したがっ
て，CNTL における MCS の発達に対する海面エンタルピーフラックスの寄与は限定的であ
り，CNTLと NOSHIPの間での最初のMCSの再現性の違いは，対流圏内の湿潤層と前線帯
の再現性の違いがもたらしていたと考えられる．観測期間後半では，同化実験における海面で
の飽和相当温位と境界層内の飽和相当温位の変動は小さく，どちらの実験でも海面エンタル
ピーフラックスの放出には適さない環境場となっている．

これらの結果から，同化実験では暖かい海面からの熱と水蒸気の供給の影響を過小評価して
いたことがわかる．それでも最初のMCSの再現性に船舶観測の同化が大きく寄与したことか
ら，最初のMCSの発達には境界層での局所的な対流調節メカニズムよりも湿潤な自由対流圏
の下での大規模な上昇流 (Bryan and Fritsch 2000) の寄与が大きかったことが示唆される．
また最初の MCS 通過時の CAPE の増減が CNTL でよく再現されているのは，船舶観測が
MCSの直下で観測していたためと考えられる．一方で二つ目のMCSの発達には，環境場と
船舶観測 (第 2.2.1節)，およびアンサンブル予測実験 (第 2.3.3節) から，境界層へのエンタル
ピー供給が重要であることが示唆された．しかし船舶がMCSの発達域から北側に離れた位置
で観測をしていたことと，海面からの影響を過小評価していたことで，二つ目のMCSの再現
性には同化の影響がほとんど現れなかったと考えられる．

4.5 まとめと議論
本章では 2022年 6月 19日のMCSの再現性に対する集中観測の影響を調べるために，領域
アンサンブル同化実験を行った．集中観測は主に対流圏下層の不確実性を減らす効果を示し，
変数別に見ると特に風速と水蒸気のスプレッドの減少率が大きかった．水平分布では観測域の
下流側にスプレッドの減少が集中しており，水蒸気のスプレッドの変化は集中観測の同化が上
流の梅雨前線帯の位置を変化させることを示唆していた．

集中観測期間中に観測域を通過した 2つのMCSの再現性に対する集中観測のインパクトに
は違いがみられた．最初に通過したMCSは第 2章で示したように，メソβスケールの低気圧
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性循環を伴っており，対流圏中層まで多量の水蒸気が供給されたことで発達した深いMAUL
がMCSの発達に寄与していた．このMCSの再現性に対する集中観測のインパクトはMCS
通過直後に顕著に現れた．集中観測を同化した実験では，南西から北東に伸びる現実的な対流
セルを伴う，強いメソβスケールの低気圧性循環を表現していた．一方で，同化しない実験で
は対応する低気圧性循環が減衰していた．集中観測の同化インパクトはアンサンブルメンバー
にも顕著に現れ，75%以上の CNTL実験のメンバーが現実に近い深い対流をMCS通過直後
から表現していた．集中観測の同化によるインクリメントは，観測域近傍での水蒸気収束と急
峻な前線構造の再現性を改善していた．これらの変化が Manda et al. (2024) で指摘されたよ
うに，深い湿潤不安定層の形成による最初のMCSの発達を精度良く表現することに寄与した
と考えられる．この観測域近傍の水蒸気収束の重要性は，時刻は異なるが第 3章で示された感
度とも整合的である．

一方，二つ目のMCSは第 2章で議論したように，海面からの熱と水蒸気の供給による境界
層の暖湿化が発達に重要であったと考えられる．海面からの熱と水蒸気の供給は海面水温の影
響を大きく受けるため，GFSの解析値から取得した低温バイアスを持つ海面水温を利用した本
研究の同化実験では，大気の観測だけで境界層内の相当温位の上昇を十分に表現することがで
きず，二つ目のMCSの再現性改善が見られなかった．海面水温がMCSの発達に与える影響
を議論するためには，より観測に近い海面水温を利用して実験を行うことが望ましい．しかし
梅雨前線下の海面水温は降水の影響を受けるため，衛星搭載のマイクロ波放射計からの観測が
難しく，現場観測だけでは梅雨期の東シナ海における正確な海面水温を面的に得ることは難し
い．そのため，大気と同様に海面水温の不確実性を考慮したアンサンブル実験を行い，海面水
温の不確実性がMCSの再現性に与える影響を定量化することが求められるが，本研究は初期
値の不確実性に着目しているため，このような境界条件の不確実性の考慮は取り扱わない．

海面水温の不確実性以外の課題として，集中観測が 19日 0100–0300 UTCに観測域の上流
に位置していた MCS の表現にはほとんど影響を及ぼさなかったために，CNTL で再現され
た降水ピークが実況よりも遅れたことが挙げられる．同化サイクルの進行による観測の影響の
蓄積はもちろん重要な要素ではあるが，上流のMCSの発達を精度良く表現するためには東シ
ナ海西部での水蒸気量を正しく表現することが重要であり，CNTLと NOSHIP (図 4.10a, b)
はともに JMA-MA (図 2.4b) と比較してこの上流の水蒸気量を過小評価していた．観測域の
上流の水蒸気量は，下層ジェットや亜熱帯高気圧などの大規模な循環の影響を受けると考えら
れる．このような大規模構造を空間的に局在する観測の同化だけで改善することは難しい．第
1.3節で議論したように，全球解析は領域解析よりも広い観測網を利用しているため，大規模
場の解析精度は領域より全球の方が優れていると考えられる．全球解析の情報を取り入れるこ
とで，領域同化における大規模場の構造の再現を改善するためのアンサンブル同化手法の改良
について，第 5章で取り上げる．
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第 5章

階層構造を持つ気象擾乱の予測精度
改善に向けたアンサンブルデータ同
化の改良

本章では，第 1.3 節で挙げた課題と第 4 章で見られた上流域の再現性の課題を踏まえて，領
域大気モデルが抱える大規模場の誤差の問題を初期値作成の観点から改善するために，流れ依
存性を考慮して領域モデルの大規模場を全球モデルに制約する新たな大規模混合（LSB）手法
を提案する．

表 5.1: 大規模混合手法の比較．

LSB手法 混合タイミング 同化/LSBにおける
流れ依存性

文献

解析 LSB
(ALSB)

同化の後 可能/なし Yang (2005), Caron (2013),
Wang et al. (2014b), Wang
et al. (2014a), Hsiao et al.
(2015), Zhang et al. (2015)

背景 LSB
(BLSB)

同化の前 可能/なし Bučánek and Brožková (2017),
Milan et al. (2023), Gainford
et al. (2024)

変分 LSB
(nested 3DVar)

同化と同時 なし/なし Guidard and Fischer (2008),
Dahlgren and Gustafsson
(2012), Vendrasco et al.
(2016), Keresturi et al.
(2019)

アンサンブル
変分 LSB
(nested EnVar)

同化と同時 あり/あり 本研究
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表 5.1に本研究で提案する新たな LSB手法と，先行研究で提案されてきた LSB手法との比
較を示す．独立 LSB手法（解析 LSBと背景 LSB）では，データ同化における流れ依存性の有
無は組み合わせる同化手法によるが，LSBにおいて GMの LAMに対する相対的な重みはあ
らかじめ定められるため，相対的な重みの時間変化は考慮されない．変分 LSB手法（nested
3DVar）は第 1.3節で議論したように，解析と同時に混合を行う点が特色であるが，同化手法
として静的な誤差共分散に基づく 3DVarを利用し，GMの大規模場の誤差共分散も静的であ
るため，同化と LSBの双方で流れ依存性は考慮されない．本研究で提案するアンサンブル変
分 LSB手法（nested EnVar）は，変分 LSB手法をアンサンブル変分法（EnVar）の枠組み
に拡張し，GMの大規模場の誤差共分散をアンサンブルから動的に求めることで，同化と LSB
の両方で適切に流れ依存性を取り入れることができる．

本研究では LSBのタイミングと LSB手法に対する流れ依存性が解析に与える影響を調べる
ために，アンサンブル変分 LSB手法を背景 LSB手法および変分 LSB手法と比較する．先行
研究では現実大気の挙動を再現できる高次元モデルで LSB手法の挙動を調べていることが多
いが，本研究では一次元モデルによる理想化した実験において手法間比較を行うことで，変数
間相関や地形の影響を含まない LSB手法そのものの性質を明らかにする．
まず，第 5.1節で LSB手法についてレビューするとともに，本研究で提案するアンサンブ

ル変分 LSB手法の定式化を示す．次に第 5.2節で LSB手法を比較する理想化実験のモデルと
設定を示す．第 5.3節では基準実験として GMと同じ観測を同化した場合の結果を示し，観測
分布を変えた影響を第 5.4節で調べる．最後に第 5.5節で本章の結果をまとめ，提案手法の課
題と今後の展望について議論する．

5.1 大規模混合手法
本節では，提案するアンサンブル変分 LSB手法を含む LSB手法について記述する．まず，

Guidard and Fischer (2008, GF08) と Dahlgren and Gustafsson (2012, DG12) によって提
案された，GMの情報を加えた定常誤差共分散に基づく変分 LSB手法を簡単に説明する．次
に，本研究で提案する EnVarに基づく拡張を導入する．本節の最後に，変分 LSB手法と比較
する背景 LSB手法について簡単に説明する．
本節において登場するベクトル空間の定義と表記を以下にまとめる．

• ℝ𝑁G : 𝑁G 次元の GM状態空間;
• ℝ𝑁L : 𝑁L 次元の LAM状態空間;
• ℝ𝑁Ll : 𝑁Ll 次元の低解像度 LAM状態空間;
• ℝ𝑝: 𝑝 次元の観測空間;
• ℝ𝐾: 𝐾 次元のアンサンブル空間
低解像度の LAMの状態空間は，LAMの大規模場のみを GMに制約するために定義する．
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5.1.1 変分 LSB手法

GF08は従来の 3DVarが扱う情報ソース（LAMの背景場 xb，観測 y）に加えて，GM解析
xA を用いて定義される新たな情報ソース 𝐻1(xA) を定義した．ここで 𝐻1 ∶ ℝ𝑁G ↦ ℝ𝑁Ll は
空間内挿および解像度切断によって GMの状態空間から低解像度 LAMの状態空間へ投影す
る演算子である．情報ベクトル

z = ⎛⎜
⎝

xb

y
𝐻1(xA)

⎞⎟
⎠

(5.1)

に対して，LAM状態空間で定義される真値 xt からのずれを用いて以下の 3種類の誤差を定
義する．

• 𝜺b = xb − xt: LAMの背景誤差;
• 𝜺o = y − 𝐻(xt): 観測誤差，𝐻 ∶ ℝ𝑁L ↦ ℝ𝑝 は観測演算子を表す．

• 𝜺v = 𝐻1(xA) − 𝐻2(xt): GM解析の大規模場の誤差，𝐻2 ∶ ℝ𝑁L ↦ ℝ𝑁Ll は解像度切断
によって LAM状態空間から低解像度 LAM状態空間へ投影する演算子を表す．

𝐻1, 𝐻2 は，LAMの非周期的な場を変換するために離散コサイン変換 (DCT, Denis et al.
2002) を用いて定義する．
上記の誤差を用いて，情報ベクトル z の誤差共分散行列は以下のように表される．

W = ⎛⎜
⎝

𝐸[𝜺b(𝜺b)T] 𝐸[𝜺b(𝜺o)T] 𝐸[𝜺b(𝜺v)T]
𝐸[𝜺o(𝜺b)T] 𝐸[𝜺o(𝜺o)T] 𝐸[𝜺o(𝜺v)T]
𝐸[𝜺v(𝜺b)T] 𝐸[𝜺v(𝜺o)T] 𝐸[𝜺v(𝜺v)T]

⎞⎟
⎠

(5.2)

ここで 𝐸[a] はベクトル a の期待値を表す．W のブロック対角成分のうち，1番目と 2番目の
要素はそれぞれ従来の 3DVarで用いられる背景誤差共分散と観測誤差共分散を表す．

B ≡ 𝐸[𝜺b(𝜺b)T]

R ≡ 𝐸[𝜺o(𝜺o)T]

同様に，GM解析の大規模場の誤差共分散を表す 3番目の要素を以下のように表記する．

V ≡ 𝐸[𝜺v(𝜺v)T].

これらの定義を用いて，GF08は以下の拡張コスト関数を構築した．

𝐽(𝝇) = 1
2

(z − 𝝇)TW−1(z − 𝝇) (5.3)

ここで 𝝇 は LAMの状態ベクトル x に対して定義される制御ベクトル

𝝇 = ⎛⎜
⎝

x
𝐻(x)
𝐻2(x)

⎞⎟
⎠

(5.4)

を表す．
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コスト関数 (5.3) は背景場 xb に対するインクリメント方式に変換することができる．すな
わち，変数変換 x = xb + 𝛿x と，情報ベクトルに対するイノベーション

d = ⎛⎜
⎝

0
do

dv

⎞⎟
⎠

= ⎛⎜
⎝

0
y − 𝐻(xb)

𝐻1(xA) − 𝐻2(xb)
⎞⎟
⎠

(5.5)

を用いて，z − 𝝇 = d − T𝛿x と変換する．行列

T = ⎛⎜
⎝

I𝑁L
H
H2

⎞⎟
⎠

(5.6)

は制御変数の変換を定義する．ここで H とH2 はそれぞれ 𝐻 と 𝐻2 の接線型演算子を，I𝑁L

は LAMの状態空間 ℝ𝑁L における恒等写像を表す．インクリメント 𝛿x を制御変数として，式
(5.3) は以下のように書き換えられる．

𝐽(𝛿x) = 1
2

(d − T𝛿x)TW−1(d − T𝛿x) (5.7)

GF08は誤差共分散 W を簡単にするために，従来の変分法で仮定される誤差のバイアスが
無いこと（𝐸[𝜺] = 0），背景と観測誤差の相関が無視できること（𝐸[𝜺b(𝜺o)T] = 0）に加えて，
GMと LAMの間でも背景と観測誤差の相関が無視できること，解像度切断の演算子 𝐻1, 𝐻2

の内挿誤差が無視できること，GMと LAMの観測誤差の間の相関が無視できることを仮定と
して置いた（仮定の妥当性に関する説明は GF08の第 2.2節を参照）．この仮定により，GM
の大規模場の誤差と LAMの観測誤差の間の相関を無視することができる．GMの大規模場の
誤差と LAMの背景誤差の間の交差共分散を Ebv = 𝐸[𝜺b(𝜺v)T] および Evb = 𝐸[𝜺v(𝜺b)T] と
表記することで，W を以下のように書き換える．

W = ⎛⎜
⎝

B 0 Ebv

0 R 0
Evb 0 V

⎞⎟
⎠

(5.8)

理論上は交差共分散 Ebv, Evb を無視することはできないが，GF08は誤差統計の調査から，こ
れらの交差共分散が他の誤差共分散と比較して無視できるほど小さいことを経験的に示した．
最終的に，誤差共分散 W は B, R, V を対角成分に持つブロック対角行列となり，式 (5.7) は
従来のコスト関数に新たな項が一つ加わる形となる．

𝐽(𝛿x) = 𝐽b(𝛿x) + 𝐽o(𝛿x) + 𝐽v(𝛿x) (5.9)

第一項
𝐽b(𝛿x) = 1

2
(𝛿x)TB−1𝛿x (5.10)

は LAMの背景場からのずれを測り，第二項

𝐽o(𝛿x) = 1
2

(do − H𝛿x)TR−1(do − H𝛿x) (5.11)

は観測からのずれを測る．新たに加わる第三項

𝐽v(𝛿x) = 1
2

(dv − H2𝛿x)TV−1(dv − H2𝛿x) (5.12)
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は GM解析からのずれを測る．GF08および Keresturi et al. (2019) ではこの項を 𝐽k と表記
していたが，本節ではアンサンブルメンバーのインデックス 𝑘 との混同を防ぐために 𝐽v と表
記する．

DG12では GF08と同じ定義および簡略化に従ってコスト関数を構築したが，大規模場の情
報を GM解析 xA ではなく短期（6時間）予報 xB を用いて定義し，LAMに同化される観測
と GM 解析に暗に含まれる同時刻の観測との間の相関を和らげる工夫を施した．本研究でも
DG12の修正を適用し，V と dv を GMの短期予報 xB を用いて定義し直す．

さらに DG12はコスト関数 (5.9) の数値最適化を効率的に行うための制御変数変換による前
処理を明示的に導入した．制御変数変換は以下で定義される．

𝛿x = Lb𝝌 (5.13)

ここで Lb は以下で定義される背景誤差共分散 B の平方根演算子を表す．

B = Lb(Lb)T (5.14)

式 (5.13) は表記上は行列ベクトル演算であるが，実際には Lb は誤差分散を表す対角行列と，
空間相関や変数間バランス，スペクトル変換などを定義する複数の演算子に分解される．この
ような分解を行う場合には，逆変換や随伴演算子を陽に定義する．

V の平方根演算子も B と同様に定義される．

V = Lv(Lv)T (5.15)

式 (5.13, 5.14, 5.15) を用いて，変換された制御変数 𝝌 に基づくコスト関数は以下の形式と
なる．

𝐽b(𝝌) = 1
2

𝝌T𝝌 (5.16)

𝐽o(𝝌) = 1
2

(do − HLb𝝌)TR−1(do − HLb𝝌) (5.17)

𝐽v(𝝌) = 1
2

[(Lv)−1(dv − H2Lb𝝌)]T(Lv)−1(dv − H2Lb𝝌) (5.18)

また，コスト関数の勾配とへシアンはそれぞれ以下のように表される．

∇𝝌𝐽 = 𝝌 + (HLb)TR−1(HLb𝝌 − do) + [(Lv)−1H2Lb]T(Lv)−1{H2Lb𝝌 − dv} (5.19)

∇2
𝝌𝐽 = I𝑁L

+ (HLb)TR−1HLb + {(Lv)−1H2Lb}T(Lv)−1H2Lb (5.20)

5.1.2 アンサンブル変分 LSB手法

ここから，前節で導入した変分 LSB手法をアンサンブルの枠組みに拡張する．EnVarのコ
スト関数は最適化のための前処理を行った後の 3DVarのコスト関数と類似の形式を取るため，
アンサンブル空間での拡張コスト関数を式 (5.16, 5.17, 5.18) から変形して定義する．
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EnVarはモンテカルロ法に基づき，アンサンブル予測を用いて流れ依存する背景誤差共分散
Pb を推定する．

Pb = 1
𝐾 − 1

Xb(Xb)T

ここで Xb = [xb
𝑘 − xb]𝑘=1,⋯,𝐾 は 𝑁L × 𝐾 次の行列であり，𝑘 番目の列ベクトルが 𝑘 番目の

予測アンサンブルメンバーのアンサンブル平均 xb = ∑𝐾
𝑘=1 xb

𝑘/𝐾 からの摂動を表す．EnVar
ではこのアンサンブル摂動を用いて制御変数変換を定義する．

x = xb + Xbw

ここで w はアンサンブル摂動の線型結合の重みを表す 𝐾 次元のベクトルである．
式 (5.16, 5.17, 5.18) において，Lb を (𝐾 − 1)−1/2Xb に，𝝌 を (𝐾 − 1)1/2w に置き換える
ことで，w を制御変数とするアンサンブル空間でのコスト関数を定義する．

𝐽b(w) = 𝐾 − 1
2

wTw (5.21)

𝐽o(w) = 1
2

(Ybw − do)TR−1(Ybw − do) (5.22)

𝐽v(w) = 1
2

{(Lv)−1(Zbw − dv)}T{(Lv)−1(Zbw − dv)} (5.23)

ただし観測空間と低解像度 LAM 空間でのアンサンブル摂動をそれぞれ Yb = HXb，Zb =
H2Xb と定義する．

ここで，GM予測の流れ依存する大規模場の誤差共分散 Pv も GMアンサンブル予測から
モンテカルロ法で推定する．

Pv = 1
𝐾 − 1

Zv(Zv)T, Zv = H1XB

ここで XB は 𝑁G × 𝐾 次の GMアンサンブル予測の摂動行列である．なお，ここで GMと
LAMのアンサンブル予測は同じアンサンブル数であるという仮定をさらに置いている．この
仮定は，境界付近のアンサンブルスプレッドを保持するために，LAMの個々のメンバーがそ
れぞれ異なる GMメンバーから LBCを取得する状況を考えると妥当である．
上記の推定を利用して，平方根演算子 Lv を (𝐾 − 1)−1/2Zv に置き換える．式 (5.23) を評

価するには，線型システム
(𝐾 − 1)−1/2Zvr = Zbw − dv (5.24)

の解 r を用いて 𝐽v = 1
2rTr と計算する．しかし，Zv の逆行列は 𝑁Ll ≠ 𝐾 の時には一意に

定まらず，さらに 𝑁Ll > 𝐾 の時（高次元モデルにアンサンブル手法を適用する際には大抵成
り立つ）には式 (5.24) が劣決定となる．そのため，Moore-Penrose型逆行列を利用して，式
(5.24) の最小二乗解のうちノルム ‖r‖ が最小となる解を求める (Harville 2006)．行列 Zv の特
異値分解を以下のように表記する．

Zv = UF𝜮FVT
F = U𝜮VT
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ここでUF ∈ ℝ𝑁Ll×𝑁Ll と VF ∈ ℝ𝐾×𝐾 はそれぞれ左特異ベクトルと右特異ベクトルを列方向
に並べた行列であり，𝜮F ∈ ℝ𝑁Ll×𝐾 は 𝑞 = rank[𝜮F] ≤ min(𝑁Ll, 𝐾 −1) 番目までの対角成分
が特異値である疎行列を表す．最右辺は特異値がゼロとなる無空間を除いた表記 (U ∈ ℝ𝑁Ll×𝑞,
V ∈ ℝ𝐾×𝑞, 𝜮 ∈ ℝ𝑞×𝑞) を表す．これを用いると，Moore-Penrose型逆行列は以下のように表
記できる．

(Zv)† = V𝜮−1UT (5.25)

式 (5.25) を用いることで，式 (5.24) の最小二乗解は

rls = (𝐾 − 1)1/2(Zv)†(Zbw − dv) (5.26)

と求めることができる．

最終的に，GMの情報を加えた EnVarのコスト関数は

𝐽(w) = 𝐽b(w) + 𝐽o(w) + 𝐽v(w) (5.27)

と定義することができ，新たに加わる項は

𝐽v(w) = 𝐾 − 1
2

{(Zv)†(Zbw − dv)}T(Zv)†(Zbw − dv) (5.28)

と表される．また式 (5.27) の勾配とへシアンはそれぞれ，

∇w𝐽 = (𝐾 − 1)w + (Yb)TR−1(Ybw − do) + (𝐾 − 1)[(Zv)†Zb]T(Zv)†(Zbw − dv)
(5.29)

∇2
w𝐽 = (𝐾 − 1)I𝑁L

+ (Yb)TR−1Yb + (𝐾 − 1)[(Zv)†Zb]T(Zv)†Zb (5.30)

と表される．

さらに，アンサンブル数 𝐾 が状態変数次元 𝑁L および 𝑁Ll よりも遥かに小さい場合，ヘシ
アン (5.30) を用いたさらに効率的な変数変換を適用することができる (Zupanski 2005).

w = [∇2
w𝐽]−1/2𝜻

この変数変換を適用した後のコスト関数のヘシアンは，全ての演算子（𝐻, 𝐻1, 𝐻2）が線型の
場合には単位行列となり，𝐽(w) を最小にする w = wa を解析的に求めることができる．本研
究では全ての演算子が線型のため，へシアン前処理を用いることで勾配に基づく降下法でも，
ニュートン法による最適化 (Enomoto and Nakashita 2024) と同じように 1回で最適化が収束
するようにしている．

また，非線型演算子 𝐻, 𝐻1, 𝐻2 を用いて接線型演算子とアンサンブル摂動との積を近似す
る（例えばH𝛿x ≃ 𝐻(x + 𝛿x) − 𝐻(x) ）と，接線型および随伴演算子を用いない形式でコス
ト関数とその勾配を定義できる．

𝐽(w) = 𝐾 − 1
2

wTw + 1
2

[y − 𝐻(x)]TR−1[y − 𝐻(x)]

+ 𝐾 − 1
2

{(Zv)†[𝐻1(x𝐵) − 𝐻2(x)]}T(Zv)†[𝐻1(x𝐵) − 𝐻2(x)]

∇w𝐽 = (𝐾 − 1)w + (Yb)TR−1[y − 𝐻(x)]

+ (𝐾 − 1)[(Zv)†Zb]T(Zv)†[𝐻1(x𝐵) − 𝐻2(x)]
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この場合，個々のアンサンブル摂動行列はそれぞれ

Yb = [𝐻(xb
𝑘) − 𝐻(xb)]𝑘=1,⋯,𝐾

Zb = [𝐻2(xb
𝑘) − 𝐻2(xb)]𝑘=1,⋯,𝐾

Zv = [𝐻1(xB
𝑘 ) − 𝐻1(xB)]𝑘=1,⋯,𝐾

と表される．

解析アンサンブル摂動 Xa は，w = wa におけるヘシアン (5.30) がアンサンブル空間での
解析誤差共分散の逆行列の推定になっている (Zupanski 2005) ことを利用して，予測アンサン
ブル摂動 Xb から変換される．

Xa = (𝐾 − 1)1/2Xb[∇2
w𝐽(wa)]−1/2 (5.31)

GF08と DG12は V の空間および変数間相関に更なる仮定を置いている．局所化を用いな
いアンサンブル変分 LSB手法の定式化ではこのような仮定は不要であるが，状態空間におい
て局所化を適用する場合にはこのような相関構造を考慮する必要があると考えられる．局所化
の適用に向けた定式化の修正は将来的に行う．

5.1.3 背景 LSB手法

背景 LSB手法はスケール選択型の混合ステップと解析ステップの段階的な適用によって構
成される．混合ステップは変分 LSB手法が用いる切断演算子 (𝐻1, 𝐻2) と同様のフィルタリ
ング演算子 (𝐻′

1, 𝐻′
2) を用いて，GMを LAMの状態空間に投影することによって定義される

(Milan et al. 2023)．
xbld = xb + 𝛿xF (5.32)

ここで
𝛿xF = 𝐻′

1(xB) − 𝐻′
2(xb) (5.33)

は GMの背景場に対する LAMの背景場の大規模構造のインクリメントである．混合ステップ
を適用した後，xbld を LAM同化の新たな背景値として用いる．式 (5.33) における𝐻′

1 と 𝐻′
2

はデジタルフィルタ (Yang 2005; Wang et al. 2014b; Bučánek and Brožková 2017)，陰的
ローパスフィルタ (Wang et al. 2014a; Hsiao et al. 2015)，スペクトルフィルタ (Zhang et al.
2015; Milan et al. 2023) などで定義されるが，本研究では異なるタイプの LSB手法を直接比
較するために，変分 LSB手法と同じ DCTを用いて定義する．

5.2 実験設定
本研究で提案するアンサンブル変分 LSB手法を，Lorenz (2005) によって提案された 1次

元カオスモデルを用いた観測システムシミュレーション実験（OSSE）によって，従来の LSB
手法及び LSB手法なしの同化と比較する．
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なお，本研究の実験を行う上で参考にした Kretschmer et al. (2015) は GMと LAMを同
時に解析するアンサンブル同化手法を提案しているが，本研究では現業センターにおける全球
解析の精度が十分に高いことと，現業センター以外の多くの研究機関では LAMのみを保有し
ていることを考慮して，既存の全球解析または予測を利用して LAMの解析精度を改善する手
法に着目する．

5.2.1 ネスト Lorenzシステム

Lorenz (2005) は，Lorenz (1995) で導入された一次元カオスモデル（Lorenz I）よりも大規
模な波の力学を表現する Lorenz IIモデルを導入した．Lorenz IIモデルの運動方程式は以下で
表される．

d𝑍𝑛
d𝑡

= [𝑍, 𝑍]𝐾,𝑛 − 𝑍𝑛 + 𝐹 (5.34)

ここで 𝑛 = 1, ⋯ , 𝑁 は緯度円上に等間隔に分布する格子点の位置を表し，周期境界条件で表現
される（𝑍𝑁+1 = 𝑍1）．𝐹 は外部強制を表すパラメータである．右辺第１項の表式は，以下の
変形された移流項を表す．

[𝑋, 𝑌 ]𝐾,𝑛 =

⎧{{
⎨{{⎩

∑′𝐽
𝑗=−𝐽 ∑′𝐽

𝑖=−𝐽(−𝑋𝑛−2𝐾−𝑖𝑌𝑛−𝐾−𝑗 + 𝑋𝑛−𝐾+𝑗−𝑖𝑌𝑛+𝐾+𝑗)
𝐾2 , 𝐽 = 𝐾

2
(𝐾 is even)

∑𝐽
𝑗=−𝐽 ∑𝐽

𝑖=−𝐽(−𝑋𝑛−2𝐾−𝑖𝑌𝑛−𝐾−𝑗 + 𝑋𝑛−𝐾+𝑗−𝑖𝑌𝑛+𝐾+𝑗)
𝐾2 , 𝐽 = 𝐾 − 1

2
(𝐾 is odd)

∑
′𝑁

𝑛=1
𝑋𝑛 = 𝑋1

2
+ ∑

𝑁−1

𝑛=2
𝑋𝑛 + 𝑋𝑁

2
.

パラメータ 𝑁/𝐾 が卓越波長を決め，式 (5.34) で 𝑁/𝐾 = 30 かつ 𝐹 = 15 の時，𝑁 = 40，
𝐹 = 8 の Lorenz Iと同程度の卓越波数（波数 7–8に相当）と誤差成長率（倍加時間がモデル
の無次元時間単位の約 0.3倍）を持つ．

Lorenz IIIは多重スケールの変動を表現するために，Lorenz IIに大規模な波（𝑋）と小規模
な波（𝑌）の相互作用を導入することで定式化された．

d𝑍𝑛
d𝑡

= [𝑋, 𝑋]𝐾,𝑛 + 𝑏2[𝑌 , 𝑌 ]1,𝑛 + 𝑐[𝑌 , 𝑋]1,𝑛 − 𝑋𝑛 − 𝑏𝑌𝑛 + 𝐹 (5.35)

ここで 𝑏 は小規模な波 𝑌 の振幅と周期を，𝑐 は 𝑋 と 𝑌 のカップリングの強さを定めるパラ
メータである．𝑋 と 𝑌 のスケール分割は以下の式で定義される．

𝑋𝑛 = ∑
′𝐼

𝑖=−𝐼
(𝛼 − 𝛽|𝑖|)𝑍𝑛+𝑖

𝑌𝑛 = 𝑍𝑛 − 𝑋𝑛,

ここで 𝐼 は空間フィルタの幅を表し，定数 𝛼 と 𝛽 は合成波 𝑍𝑛 が幅 𝑛−𝐼 から 𝑛+𝐼 の間で二
次関数として表される時に 𝑍𝑛 = 𝑋𝑛 を満たす（∑′𝐼

𝑖=−𝐼(𝛼−𝛽|𝑖|) = 1，∑′𝐼
𝑖=−𝐼 𝑖2(𝛼−𝛽|𝑖|) = 0）

ように定める．
𝛼 = (3𝐼2 + 3)/(2𝐼3 + 4𝐼)

𝛽 = (2𝐼2 + 1)/(𝐼4 + 2𝐼2).
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Lorenz IIIの誤差成長率には大規模な波の成長率の寄与が大きく，その成長率は Lorenz IIと
同様に 𝑁/𝐾 = 30 かつ 𝐹 = 15 の時に 𝑁 = 40，𝐹 = 8 の Lorenz Iの成長率とほぼ等しく
なる．

本研究ではより複数のスケールの波を表現するように，Lorenz IIと Lorenz IIIに移流項を
増やす変更を行なった．

d𝑍𝑛
d𝑡

= ∑
𝐾∈ℤ𝐾2

[𝑍, 𝑍]𝐾,𝑛 − 𝑍𝑛 + 𝐹 (5.36)

d𝑍𝑛
d𝑡

= ∑
𝐾∈ℤ𝐾3

[𝑋, 𝑋]𝐾,𝑛 + 𝑏2[𝑌 , 𝑌 ]1,𝑛 + 𝑐[𝑌 , 𝑋]1,𝑛 − 𝑋𝑛 − 𝑏𝑌𝑛 + 𝐹 (5.37)

ここで ℤ𝐾{2,3} は移流の長さスケールを表現する整数の組を表す．移流項は任意の 𝐾 に対
して ∑𝑁

𝑛=1 𝑍𝑛[𝑍, 𝑍]𝐾,𝑛 = 0 を満たすため，移流項を増やす変更は空間平均したエネルギー
（d (∑𝑁

𝑛=1 𝑍2
𝑛/2𝑁) /d𝑡）の時間変化には影響しない．

OSSEを行うには，真値を作成するモデル，計算領域全体を低解像度で計算する GM，限定
された計算領域を高解像度で計算する LAMを設定する必要がある．本研究では，Lorenz III
を真値の作成と LAMに利用し，Lorenz IIを GMに利用する．
真値を作成するモデルのパラメータは 𝑁 = 960, ℤ𝐾3 = [32, 64, 128, 256], 𝐼 = 12, 𝑏 = 10.0,

𝑐 = 0.6, 𝐹 = 15 と設定する．時間刻み幅は Δ𝑡 = 0.05/36 とし，36ステップ（0.05 無次元時
間）を 6時間とする．この時，真値を与えるモデルの倍加時間はおよそ 24時間と見積もられ
る．これは総観規模擾乱の誤差の倍加時間がおよそ 1.5 日である (Simmons et al. 1995) こ
とと比べてやや速いが，妥当な誤差成長率である．真値は正規乱数で生成した場から 100日間
（14400ステップ）スピンアップした場を 0日として，そこから 1年間（52560ステップ）積分
して作成した．

ネスト Lorenzシステムは Kretschmer et al. (2015) に基づいて構築する．GMのパラメー
タは 𝑁G = 240, ℤ𝐾2 = [8, 16, 32, 64], 𝐹 = 15 とする．すなわち，GMの解像度は真値よりも
4倍粗い．LAMは真値と同じパラメータを用いるが，計算領域は 𝑛 = [240, 480) に制限する
(𝑁L = 240)．LAMの水平境界条件は Davies (1976) の緩和法を用い，境界から 10格子分の
幅をスポンジ領域とする．スポンジ領域内の予測変数は，境界上で 1，スポンジ領域の内側の
縁で 0となる線型関数 𝛾(𝑛) による GMと LAMの線型結合で表現する．

𝑍b
𝑛 → (1 − 𝛾(𝑛))𝑍b

𝑛 + 𝛾(𝑛)𝑍B
𝑛 (5.38)

GMが定義されていない格子では，GMを空間方向に線型内挿して値を求める．水平境界条件
に用いる GMは 6時間毎に更新し，間の時刻は時間方向に線型内挿して求める．

5.2.2 観測システムシミュレーション実験の設定

LAMの解析と予測に対する LSB手法の影響を調べるために，GMの解析及び予測を後述す
る EnVarに統一し，LAMに対して以下の 6つの同化手法を適用する (図 5.1)．

• 観測を 3DVarで同化する（3DVar）．
• 背景場の混合を行い，観測を 3DVarで同化する（BLSB+3DVar）．



5.2 実験設定 91

図 5.1: 観測システムシミュレーション実験の設定．

• 変分 LSB手法で観測と GMの大規模場を同時に同化する（Nested 3DVar）．
• 観測を EnVarで同化する（EnVar）．
• 背景場の混合を行い，観測を EnVarで同化する（BLSB+EnVar）．
• アンサンブル変分 LSB 手法で観測と GM の大規模場を同時に同化する（Nested

EnVar）．
観測は全て真値の線型空間内挿に標準偏差 𝜎𝑜 = 1.0 の正規乱数を加えて生成する．すなわ
ち，観測誤差共分散は 𝜎2

𝑜 を対角成分とする対角行列となる．GMに同化する観測は真値の格
子点で 32点ずつの間隔で一様に分布させ（全部で 30点），6時間毎に 1000サイクル（250日）
分の解析を行う．GMの解析は 80メンバーの EnVarで行う．80メンバーで観測精度を上回る
十分な解析精度が得られるため，局所化は行わない．共分散膨張は乗算型で 10%とする．この
値は解析誤差が最小になるように試行錯誤して調整した．3DVar実験における LAMの LBC
は，GMのアンサンブル平均を用いて計算する．GMの最初のサイクルの第一推定値は，正規
乱数で生成した場から 60日間スピンアップした場とする．
観測分布への依存性を調べるために，以下の 5種類の観測網を用いた実験 1–5を行う．

1. GMと同じ観測のうち LAMの領域内の観測（7点，𝑛 = 256, 288, 320, 352, 384, 416, 448）
2. LAMの領域左側に偏って分布する観測（30点，𝑛 = 241, 242, ⋯ , 270）
3. LAMの領域中央に偏って分布する観測（30点，𝑛 = 345, 346, ⋯ , 374）
4. LAMの領域右側に偏って分布する観測（30点，𝑛 = 448, 449, ⋯ , 477）
5. LAMの領域内を移動する観測（最大 30点）
各実験の観測は GMと同様に 6時間毎に 1000サイクル同化する．実験 5の観測は LAMの

格子点をサイクル毎にランダムに選択し，その点を中心として左に 15点，右に 14点分を観測
点として設定する（LAMの計算領域外に出た観測は同化しない）．

LSB手法における大規模場は DCTを用いて，真値の格子点相当の波数 𝑘 = 24 で切断して
定義する．この時低解像度 LAM空間の格子点数は 𝑁Ll = 12 となる．この切断波数は真値の
分散パワースペクトルに基づいて選択したが，切断波数を 12 ≤ 𝑘 ≤ 30 の間で変化させても
LSB手法の挙動に大きな変化は見られなかった．BLSB+3DVar実験では LBCと同様に GM
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のアンサンブル平均から大規模場を抽出して利用する．

3DVar を用いた実験における LAM と GM の大規模場の定常背景誤差共分散 (B, V) は
NMC法 (Parrish and Derber 1992) を用いて構築した．ただし，NMC法で得られる空間相
関は小規模なノイズを含み，そのまま用いると構築される共分散行列の条件数が非常に大きく
なるため，Gaspari and Cohn (1999) の 5次の区分相関モデルでフィッティングを行い，大ま
かな特徴を保った滑らかな空間相関を推定した．また，誤差分散の大きさは解析誤差が最小に
なるように調整を行い，LAMの背景誤差標準偏差を 0.6，GMの大規模場の誤差標準偏差を
0.4と設定した．

EnVarを用いた実験では GMと同じく，アンサンブル数を 80とし局所化は作用させない．
共分散膨張は EnVarと BLSB+EnVarで 5%，Nested EnVarで 25%と設定した．これらの値
も GMの共分散膨張と同様に解析誤差が最小となるように調整している．Nested EnVarで共
分散膨張の値を大きくしているのは，GMの大規模場を同時に同化することで情報量が増え，
解析誤差分散が EnVarと比べてより減少しやすくなっているためである．

5.2.3 評価手法

LAM に対する観測の同化が GM の解析に対して付加価値を持つかどうかを検証するため
に，GM解析の LAM領域への内挿値（以下，No LAM DA）および GMのダウンスケーリン
グ予報（以下，Dscl実験）を比較対象として精度評価を行う．
各実験の精度評価では，最初の 40サイクル（10日間）を除いた期間を比較対象とする．精
度評価には，空間方向の二乗平均平方根誤差（RMSE）

√
1

𝑁L
∑

𝑛∈[240,480)
(𝑥a,f(𝑡, 𝑛) − 𝑥t(𝑡, 𝑛))2, (5.39)

時間方向の RMSE

√
1
𝑇

∑
𝑡=1,𝑇

(𝑥a,f(𝑡, 𝑛) − 𝑥t(𝑡, 𝑛))2, (5.40)

および DCTで定義した誤差の時間平均したスペクトル密度
1
𝑇

∑
𝑡=1,𝑇

𝛽𝑘[ ̂𝑥a,f(𝑡, 𝑘) − ̂𝑥t(𝑡, 𝑘)]2 (5.41)

𝛽𝑘 = {
𝐿
2𝜋 𝑘 = 1
𝐿
𝜋 𝑘 > 1

を指標として用いる．ここで 𝑥a,f(𝑡, 𝑛) は時刻 𝑡，格子 𝑛 における LAMの解析または予報を
表し，𝑥t(𝑡, 𝑛) は時刻 𝑡，格子 𝑛 における真値を表す．EnVar実験における 𝑥a,f(𝑡, 𝑛) はアンサ
ンブル平均の値とする．また ̂𝑥 は DCTで得られる波数空間の振幅を表し，式 (5.41)の係数 𝛽
における緯度円の長さ 𝐿 は 2𝜋 とした．
上記の指標は解析値と解析からの延長予報に対して評価する．RMSEのサイクル平均を実験
間で比較するときには，各 RMSE時系列の差の自己相関を考慮した有意性判定 (Wilks 2011)
を用いる．
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さらに，No LAM DAを参照実験として，スキルスコアとそのスケール分割を以下の式で定
義する．

MSEref − MSEexp

MSEref
=

MSE𝑘≤24
ref − MSE𝑘≤24

exp

MSEref
+

MSE𝑘>24
ref − MSE𝑘>24

exp

MSEref
(5.42)

ここで MSE[ref,exp] はそれぞれ No LAM DAと LAM同化実験で評価した二乗平均誤差（式
(5.39) の平方根を取る前の値）を示し，(⋅) は時間平均を表す．式 (5.42)は 1に近いほど No
LAM DAよりも精度が高く，負の時は No LAM DAよりも精度が悪化していることを示す．
スケール毎のスキルスコアへの寄与は，LSB手法の切断波数 𝑘 = 24 を閾値として，DCTに
より誤差 𝑥a,f(𝑡, 𝑛) − 𝑥t(𝑡, 𝑛) を 𝑘 ≤ 24 の大規模成分と 𝑘 > 24 の小規模成分に分割して評価
する．スキルスコアの定義に RMSEではなくMSEを用いるのは，スケール分割したスコア
の和が全体のスコアに一致するようにするためである．DCTによって定義されるスケール毎
の成分は互いに直交するため，スケール間の交差項を考慮する必要はない．

5.3 流れ依存性が LSB手法に及ぼす効果
はじめに GM解析と同じ一様な観測を用いた実験 1の結果から，LSB手法において流れ依
存性を考慮した影響について調べる．

図 5.2に各実験における解析 RMSEの時間変化を示す．No LAM DAを含む全ての実験に
おいて解析 RMSEが平均的に観測誤差の標準偏差（点線）を下回っていることから，十分な
解析精度が得られていることがわかる．一方で，EnVar，3DVarともに LSB手法を用いない
従来の同化手法（青線）だと No LAM DA（黒線）よりも解析精度が悪化している．No LAM
DAに対する EnVarの時間平均した RMSEの増加はわずかであり有意でない（p値が 0.1を
上回る）が，3DVarは RMSEが有意に大きく増加している．

表 5.2: 一様観測を用いた実験における No LAM DAに対するスキルスコアとスケール毎の寄
与．括弧内の数値は No LAM DAのMSEを示す．

実験 (MSEref) 全波数 (1.51e-01) 𝑘 ≤ 24 (9.87e-02) 𝑘 > 24 (5.22e-02)
3DVar −1.4 −1.6 0.18
BLSB+3DVar −0.10 −0.38 0.27
Nested 3DVar 0.052 −0.22 0.27
EnVar 0.085 −0.21 0.29
BLSB+EnVar 0.28 −0.014 0.29
Nested EnVar 0.20 −0.073 0.27

No LAM DAに対するスキルスコアを比較する（表 5.2）．LAMに対する観測の同化は，中
規模以下の解析精度に正のインパクトをもたらす（𝑘 > 24 のスキルスコアが正）が，LSB手
法を用いない実験では先行研究で指摘されていたように大規模な構造の精度が悪化している
（𝑘 ≤ 24 のスキルスコアが 3DVarで −1.6，EnVarで −0.21）．No LAM DAでは大規模な構
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図 5.2: 一様観測を用いた (a) 3DVar，(b) EnVar 実験における解析 RMSE の時間変化．
RMSE=1の点線は観測誤差の標準偏差の水準を示す．

造の誤差（0.0987）が全体の誤差（0.151）の約 65%を占めている．LAM同化実験では大規模
な構造の誤差が全体の誤差の 9割以上を占める（数値は省略）ため，大規模な構造の精度が全
体の精度に大きく影響する．EnVarは RMSEの時間平均（図 5.2）で見ると No LAM DAより
も解析精度が悪化しているが，スキルスコアはわずかに改善を示している．これはMSEで定
義したスキルスコアが誤差の急増（例えば図 5.2の 130日付近の No LAM DAの RMSEピー
クなど）に敏感であるためであり，EnVarと No LAM DAの間の RMSEの差が小さいことか
ら，EnVarと No LAM DAの間にはほとんど差がないことを示唆している．したがって，背
景誤差の流れ依存性を考慮する EnVarでは定常な誤差共分散を用いる 3DVarよりも大規模な
構造の改悪が抑えられている．これは EnVarの背景誤差が多重スケールの誤差相関を 3DVar
の定常な背景誤差よりも適切に表現できているためと考えられる (Johnson et al. 2015)．それ
でも大規模な構造の精度悪化によるスキルスコアの減少は，観測の同化による中規模以下の精
度改善によるスキルスコアの増加とほぼ同程度であり，LAM同化における大規模な構造の精
度悪化は，GM解析に対する高解像度の LAM解析の効果を打ち消しうることを示している．

LSB手法を導入すると，EnVar実験，3DVar実験ともに解析精度が向上する（図 5.2）．LSB
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を導入した 3DVar実験（図 5.2aの橙，緑線）は実験期間全体を通して解析精度を改善してお
り，特に Nested 3DVar（緑線）が安定して高い解析精度を示している．EnVarは 3DVarより
も解析精度が高いため，LSB手法による改善率は 3DVarと比べると小さい．それでも LSBを
導入した EnVar実験（図 5.2bの橙，緑線）では，主に No LAM DAの精度が安定して高い時
期（80–110日，150–200日）に EnVarよりも高い解析精度を示している．
これらの精度改善は大規模場の精度悪化が緩和された（表 5.2）ためであり，かつ中規模以
下の解析精度は保たれていることから，期待される LSB手法の効果が現れている．スキルス
コアの定義（式 (5.42)）から，2つの実験（exp1, exp2）の間のMSEの比と，exp1に対する
exp2のMSEの変化は，それぞれ以下のように表すことができる．

MSEexp1

MSEexp2
= 1 − 𝑟1

1 − 𝑟2

MSEexp1 − MSEexp2

MSEexp1
= 𝑟2 − 𝑟1

1 − 𝑟1

ここで 𝑟1 と 𝑟2 はそれぞれ exp1 と exp2 のスキルスコアを表す．3DVar 実験では，
BLSB+3DVarで 3DVarに対して 53%，Nested 3DVarで 60%MSEが減少しており，LSB
手法が大きなインパクトを持っていることがわかる．この誤差の減少には大規模場の精度改
善が大きく寄与しているが，中規模以下の解析誤差も減少しており，大規模場の精度改善
が LAM の同化性能にも正のインパクトを与えている．EnVar 実験では，EnVar に対して
BLSB+EnVarで 21%，Nested EnVarで 13%MSEが減少している．BLSB+EnVarは大規模
場の精度悪化をほぼ 0にしており，LAMへの同化インパクトが明瞭に現れるようになったこ
とで No LAM DAよりも 28%MSEを改善している．一方 Nested EnVarも大規模場の精度悪
化を緩和するものの，中規模以下の解析精度が EnVarよりもわずかに悪化しており，全体と
しては No LAM DAに対する改善率が 20%となっている．

EnVar実験と 3DVar実験における背景 LSB手法と変分 LSB手法の挙動の違いをさらに調
べるために，図 5.3に解析誤差の空間分布を，図 5.4に解析誤差のスペクトル分布を示す．No
LAM DA（図 5.3a, 5.3bの黒線）は LAMの計算領域の左側（𝑛 = [240, 320]付近）で比較的
に解析精度が高く，右側（𝑛 = [380, 450]付近）で精度が低くなっている．GM解析は等間隔
で観測を同化していることを考えると，この精度差はモデルのカオス性から偶然的に生じたも
のと考えられる．No LAM DAのアンサンブルスプレッド（図 5.3bの黒破線）は観測位置で
極小値を取り，観測位置の間で極大値を取る波構造をしている．また，平均的に解析誤差より
もスプレッドが小さいため，アンサンブルは実際の誤差よりも解析誤差分散の大きさを過小評
価している．すなわち，観測よりも予測に重みが大きく，観測の情報が取り入れづらい自信過
剰と呼ばれる状態になっている．No LAM DAの誤差のスペクトル分布（図 5.4a, 5.4bの黒
線）を見ると，表 5.2でも示されているように大規模な構造の誤差の寄与が支配的になってい
る．波数 30付近の誤差のピークは，一様に 30点置かれた観測を同化しているため観測位置で
誤差が極小となり，波数 30の構造を取りやすいことを反映している．

3DVar（図 5.3aの青線）の No LAM DAに対する誤差の悪化は図 5.2でも見たように EnVar
よりも顕著であり，特に領域右側で著しく誤差が増大している．誤差のスペクトル分布（図
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図 5.3: 一様観測を用いた実験における時間平均した解析誤差の空間分布．(a) 3DVar，(b)
EnVar実験．(b) の破線は時間平均した解析スプレッドの空間分布を示す．各図の下に LAM
での観測頻度を棒グラフで示す．

図 5.4: 一様観測を用いた実験における時間平均した解析誤差のスペクトル分布．(a) 3DVar，
(b) EnVar実験．上下の横軸はそれぞれともに領域全体の長さに対して定義した波数と波長を
示す．マゼンタの縦線は LSB実験における切断波数を示す．

5.4aの青線）でも，波数 30–50付近を除くスケール全体を通して誤差の増大が顕著であり，中
規模波長帯の同化による正のインパクトが空間分布にはほとんど現れていないことがわかる．
LSB手法の導入で解析精度は No LAM DAに近づくが，BLSB+3DVar（図 5.3aの橙線）は
観測の同化で大規模構造が再び乱されるために No LAM DAよりも大きな誤差を示している
（図 5.4a）．一方で Nested 3DVar（図 5.3aの緑線）は観測と GMの情報を同時に同化すること
により，大規模な構造の精度悪化を最小限に留め（図 5.4a），領域右側の No LAM DAの誤差
を観測の同化により改善している．EnVarにより観測を同化している GMは予測誤差の時間



5.3 流れ依存性が LSB手法に及ぼす効果 97

変化を反映しているが，3DVar実験では LAMが気候学的な背景誤差に依存しているため，適
切な背景誤差の構造を捉えられず解析誤差が大きくなりやすい．このように GMと LAMの同
化システムの間で明らかな差がある場合は，GMの情報を観測と同時に取り入れる変分 LSB
手法が有利に働くことが示唆される．

EnVar（図 5.3bの青線）は LAM領域の 𝑛 = 320付近より右側の広い範囲で No LAM DA
よりも高い精度を示すが，No LAM DAの精度が高い左側では No LAM DAよりも誤差が大
きい．EnVarのアンサンブルスプレッド（図 5.3bの青破線）は領域右側の方が左側よりもわ
ずかに大きくなっていることから，右側では観測の情報を取り入れやすいが左側では自信過剰
な状態になっていることが，この精度の差にある程度寄与していると考えられる．誤差のスペ
クトル分布（図 5.4bの青線）では，表 5.2で見られたような大規模場の精度悪化が明らかであ
る．一方で No LAM DAに見られる波数 30付近の誤差のピークは減少しており，LAMへの
同化の効果が主にこの波数帯に顕著に現れていることを示している．

BLSB+EnVar（図 5.3bの橙線）は GMの背景場を取り入れることで，領域左側の精度を
EnVarよりも改善し，かつ高解像度で同化を行うことで領域全体で No LAM DAよりも高い
解析精度を示している．アンサンブルスプレッド（図 5.3bの橙破線）は EnVarよりも小さく
なり，No LAM DAとおおよそ同じ水準にあるが，解析誤差の減少の方がスプレッドの減少よ
りも大きいために，結果としてスプレッドの過小評価が緩和されている．誤差のスペクトル分
布（図 5.4bの橙線）では大規模場の誤差が No LAM DAとほぼ一致し，かつ波数 30付近の
誤差分布は EnVarとほぼ一致しているために，全体として No LAM DAよりも解析誤差が小
さくなっている．

一方で Nested EnVar（図 5.3bの緑線）は BLSB+EnVarと同様に領域左側の精度を EnVar
よりも改善するが，その改善度合いが BLSB+EnVarよりも小さく，また領域右側では EnVar
よりも精度がやや悪化している．領域全体を通して No LAM DAの結果に近づいており，GM
の情報を観測と同時に同化している影響が強く現れている．また，GMの情報を取り入れるこ
とで情報量が増え，第 5.2.2節でも言及したようにアンサンブルスプレッドが他の手法よりも
大きく減少している（図 5.3bの緑破線）．スプレッドの空間分布は他の実験が示す観測位置で
の極小値に加えて，低解像度 LAM空間の格子位置（観測位置の中間に相当）でも極小値を持
つ波構造をとっている．スプレッドを EnVarよりもさらに過小評価していることで，より観
測の情報を取り入れづらく，No LAM DAに近い場を表現していると考えられる．誤差のスペ
クトル分布（図 5.4bの緑線）から，観測の影響が入りづらく領域全体で誤差が増大している
ことによる大規模場の誤差の僅かな悪化と，No LAM DAの誤差ピークを反映して EnVarや
BLSB+EnVarよりも波数 30付近の誤差が増大していることがわかる．
これらの結果から，BLSB+EnVarと Nested EnVarはともに LAM解析の大規模場の誤差
を緩和するが，Nested EnVarにおいて LAMの背景場と観測，GMの大規模場の間のバラン
スを適切に評価するためには，スプレッドの過小評価を改善する必要があることが示唆され
る．なお，Nested 3DVarの誤差のスペクトル分布（図 5.4aの緑線）において，Nested EnVar
で見られるような波数 30付近の誤差の増大がはっきりと見られないのは，気候学的に構築し
た誤差共分散 Vが波数 30に誤差のピークを持つという GM解析の特性を反映していないた
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図 5.5: 一様観測を用いた (a) 3DVar実験と (b) EnVar実験における決定論的予測の RMSE．
各曲線は同化サイクルで平均した値を示す．丸印は有意水準 0.05で GMのダウンスケーリン
グよりも精度が高い予報時刻を示す．太い灰色の曲線は LAM領域内で評価した GMの予報
RMSEを示す．横軸は解析時刻からの時間 (hour) を示す．(c) (b) と同様，ただしアンサンブ
ル予測平均の RMSE（実線）とアンサンブル予測スプレッド（破線）を表す．

めと考えられる．

ここまでの解析誤差の比較から，先行研究でも示されてきたように，LAM解析が GM解析
に対する付加価値を持つためには LSB手法の導入が重要であることが明らかになった．この
LSB 手法による解析精度の向上が，予測精度の向上にどの程度寄与するのかを確かめるため
に，解析値からの予測の精度を比較する（図 5.5）．LAMの時間発展による誤差と LBC由来
の誤差の切り分けの目安とするため，GM の予報値（LAM の領域内）の誤差も同時に示す．
Dscl実験（黒線）の誤差成長は人工的な境界条件の影響で GMよりもやや早い．LAM同化
実験の予測誤差の成長は，3DVarを除く全ての実験で Dsclよりも早い．LAM同化実験の予
測誤差は最初の 24時間でおおよそ倍になっており，Lorenz IIIの誤差の倍加時間と整合的で
ある．初期時刻において Dscl（GM解析）よりも高い精度を示しているのは Nested 3DVar,
BLSB+EnVar, Nested EnVarであるが，95%以上有意に精度が高いのは BLSB+EnVarと
Nested EnVarである．しかし，Nested EnVarは 6時間後には Dsclとの精度差が有意でなく
なり，18時間後には Dsclを上回る平均誤差を示す（図 5.5b）．一方で BLSB+EnVarは 24時
間後まで Dsclより 95%以上有意に小さい予測誤差を示している（図 5.5b）．予測誤差の成長
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率は Nested EnVarよりも僅かに大きいが，初期の精度差が大きいため 24時間後まで平均的
に精度の高い予測ができている．アンサンブル予測平均（図 5.5c）もほぼ決定論的予測と同じ
誤差成長を示す．初期のアンサンブルスプレッドは図 5.3bで示すように，BLSB+EnVar以外
は解析誤差よりも小さく，予測誤差と成長率がほぼ同じため，48時間後まで EnVarと Nested
EnVarは自信過剰になっている．
実験 1の結果から，本研究で提案する Nested EnVarが既存の LSB手法と同様に LAM DA

が持つ大規模場の誤差を軽減する効果を持つことが示された．定常な誤差共分散を利用する
3DVar では，同化によって大規模場の解析精度を大きく悪化させる傾向があるため，混合の
後に同化を行う BLSB+3DVarよりも GMの情報を観測と同時に取り入れる Nested 3DVar
の方が効果的に大規模場の誤差を軽減することができる．一方で EnVarの場合は，流れに依
存する誤差共分散を用いることで 3DVarと比較して大規模場の解析精度の悪化が小さくなっ
ているが，LSB 手法を導入することで GM 解析よりも精度の高い解析を得ることができる．
Nested EnVarは Nested 3DVarよりも解析精度が高く，BLSB+EnVarと同程度の解析精度
を示すが，EnVarや BLSB+EnVarと比較して解析アンサンブルスプレッドが減少しやすく，
自信過剰になりやすい．そのため BLSB+EnVarよりも GMのダウンスケーリングに対する
予測精度の優位性が持続しづらいと考えられる．Nested EnVarの共分散膨張率は解析誤差が
最小となるように調整しているが，現在の値より膨張率を大きくするとスプレッドの過小評価
が緩和されるが解析誤差も大きくなっていく（図略）．Nested EnVarの解析アンサンブル摂動
は式 (5.31)に従って更新しているため，より大規模な構造のスプレッドが GMの情報を取り
入れることで減少しやすくなっている．解析誤差を小さくしつつスプレッドの過小評価を緩和
するには，スケール毎に共分散膨張率を変えるべきだと考えられる．このようなスケールに依
存する共分散膨張の実装は将来的に行う．

5.4 観測分布への依存性
LAM領域内に偏らせた観測を同化した実験 2–5における，解析 RMSE とスキルスコアを
表 5.3に示す．一様な観測を同化した実験 1（図 5.2, 表 5.2）よりも LAMに同化される観測数
は増えているものの，LSB手法なしの同化実験では領域内を動く観測を同化した EnVarを除
き，全ての実験で解析精度が実験 1よりも悪化している．特に 3DVarでは領域内の一部のみ
を観測する場合に，観測誤差を大きく上回るほど解析精度が悪化している．スキルスコアの比
較から，この解析精度の悪化は主に大規模場の改悪によるものであることがわかる．観測が水
平境界付近に偏っている場合（表 5.3a, 表 5.3c）の大規模場の誤差は，3DVarと EnVarとも
に GM解析の誤差の 2倍以上（スキルスコアが −1を下回る）になっており，大規模場の解析
精度が著しく悪化していることを示している．これは偏りのある観測を同化する場合に，解析
精度に領域内で差が生じることでより大規模場の解析精度が悪化しやすいことを示している．
なお，LAM領域の左側のみを観測した実験 (表 5.3a) と右側のみを観測した実験 (表 5.3c) の
間で解析精度に差が出ているのは，観測の影響が伝わる方向と背景場の活動度によるものであ
る．3DVarでは左側を観測した場合の方が右側を観測した場合よりも解析 RMSEがわずかに
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表 5.3: 異なる観測網を用いた実験における時間平均した解析 RMSEとスキルスコア．

(a) 実験 2 (観測左寄り)

実験 RMSE 全波数 𝑘 ≤ 24 𝑘 > 24

3DVar 3.29 −118 −116 −2.1
BLSB+3DVar 0.331 0.051 −0.21 0.26
Nested 3DVar 0.323 0.040 −0.23 0.27
EnVar 0.662 −3.8 −3.9 0.13
BLSB+EnVar 0.295 0.23 −0.056 0.28
Nested EnVar 0.287 0.26 −0.0056 0.27

(b) 実験 3 (観測中央)

実験 RMSE 全波数 𝑘 ≤ 24 𝑘 > 24

3DVar 1.33 −17.3 −16.8 −0.50
BLSB+3DVar 0.327 0.13 −0.14 0.28
Nested 3DVar 0.313 0.14 −0.14 0.28
EnVar 0.371 −0.18 −0.45 0.27
BLSB+EnVar 0.285 0.32 0.032 0.29
Nested EnVar 0.273 0.37 0.092 0.27

(c) 実験 4 (観測右寄り)

実験 RMSE 全波数 𝑘 ≤ 24 𝑘 > 24

3DVar 3.34 −125 −122 −2.7
BLSB+3DVar 0.328 0.053 −0.21 0.27
Nested 3DVar 0.323 0.036 −0.23 0.27
EnVar 0.543 −1.9 −2.2 0.26
BLSB+EnVar 0.291 0.24 −0.012 0.29
Nested EnVar 0.307 0.12 −0.14 0.26

(d) 実験 5 (移動観測)

実験 RMSE 全波数 𝑘 ≤ 24 𝑘 > 24

3DVar 0.652 −4.7 −4.5 −0.17
BLSB+3DVar 0.329 0.086 −0.19 0.27
Nested 3DVar 0.311 0.13 −0.15 0.27
EnVar 0.315 0.15 −0.15 0.29
BLSB+EnVar 0.283 0.30 0.014 0.29
Nested EnVar 0.258 0.40 0.11 0.29
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小さい．これは Lorenz IIIの群速度が右向きである (Yoon et al. 2010) ため，左側の観測の影
響の方が LAMの計算領域内に伝播しやすいことを反映している．しかし 3DVarでは観測の
偏りによる大規模場の解析精度の悪化が著しく，観測の影響が及ばない範囲では解析誤差が最
大で 6を超えるまで増幅する（図略）．EnVarでも観測の影響の右向きの伝播は確認できるが，
流れ依存性を考慮した影響で 3DVarほどの解析精度の悪化は見られず，背景場の活動度が比
較的高く誤差が増幅しやすい右側の領域（図 5.3）で解析誤差が大きくなっている（図略）．こ
のため EnVarでは，増幅しやすい右側を観測で抑えた実験の方が左側を観測した場合よりも
高い解析精度を示している．

LSB手法を導入すると，この大規模場での解析精度の悪化が抑えられ，安定した解析値が得
られている．特に BLSB+3DVarと Nested 3DVarでは，実験 1と比較して観測数が増えた
ことによる解析精度の向上が現れており，2つの実験間の精度差が小さくなっている．観測を
左より（表 5.3a），中央（表 5.3b），および右より（表 5.3c）に置いた実験では，背景 LSB手
法と変分 LSB手法の解析精度の間に明確な差は見られず，2つの LSB手法は同等の性能を示
している．右よりの観測を同化した実験で Nested EnVarが BLSB+EnVarよりもやや大きな
RMSEと低いスキルスコアを示しているが，これは上述したように LAM領域の右側で GM
の誤差が比較的大きく，GMを同時に同化する Nested EnVarの方がこの誤差傾向をよく反映
しているために差が生じている．実験 1と同様にスプレッドの過小評価を改善することで精度
差を小さくできると考えられる．

領域内を動く観測を同化した実験 5（表 5.3d）では，RMSEとスキルスコアの両方で変分
LSB手法が背景 LSB手法よりも高い精度を示している．Nested 3DVarと BLSB+3DVarの
解析 RMSEの差は実験 1よりも小さいが，Nested EnVarと BLSB+EnVarの解析 RMSEの
差は実験 1–4と比べて大きく，t検定でも 99%以上有意である．このことから，流れ依存性
を考慮したアンサンブル変分 LSB手法は，領域内を移動する密な観測を同化する場合に背景
LSB手法よりも高い性能を示すと言える．以降，実験 5の EnVar，BLSB+EnVar，Nested
EnVarの結果に着目して LSB手法間の比較を行う．
まず図 5.6に実験 5における解析 RMSEの時間変化を示す．EnVar（青線）では，一様観測
実験よりも平均的な誤差は減少しているが，誤差が急増するタイミングは増えている．EnVar
に LSB手法を導入すると，誤差が急増するタイミングは相変わらず見られるものの，精度が
高く安定している期間が一様観測実験よりも伸びている．Nested EnVar（緑線）はこの安定し
た期間において BLSB+EnVar（橙線）よりも全体的に低い RMSEを示している．
図 5.7aに解析誤差の空間分布を示す．LAMに同化される観測は領域内をランダムに動いて

いるため，EnVar（青線）の解析誤差と解析スプレッドに明瞭な波状構造は見られない．領域
右側で一様観測実験よりも解析精度が向上しているが，観測数が増えたことによりスプレッド
（破線）も減少しているため，自信過剰気味である点は同様である．BLSB+EnVarは一様観測
実験と同様にスプレッドの過小評価を緩和しているが，一様観測実験に対する解析精度の改善
は明瞭でない．一方で Nested EnVarは水平境界付近を除く領域全体で解析誤差が下がってい
る．観測数の増加に伴いアンサンブルスプレッドも減少しているが，観測分布が不均一である
ために図 5.3bで見られたような波状構造は明瞭でなくなっている．
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図 5.6: 図 5.2b と同様，ただし移動する密な観測を用いた実験．

図 5.7: (a) 図 5.3b，(b) 図 5.4b と同様，ただし移動する密な観測を用いた実験．

解析誤差のスペクトル分布（図 5.7b）を見ると，EnVar（青線）は一様観測実験（図 5.4b）
の時よりもわずかに軽減しているが，やはり大規模場の解析誤差が No LAM DAよりも増加
している．BLSB+EnVar（橙線）はスキルスコア（表 5.3d）にも現れているように，大規模
場の解析精度はわずかな改善にとどまっているため、スペクトル分布が切断波数以下ではほぼ
No LAM DAに重なっている．Nested EnVar（緑線）は波数 2–60付近までの広い波長帯で解
析誤差を減らしていることがわかる．一様観測実験（図 5.4b）で見られた波数 30付近での誤
差の増加は現れているものの，LAM領域内に多くの観測を同化しているため一様観測実験よ
りも不明瞭になっている．特に切断波数付近では BLSB+EnVarよりも小さく EnVarと同等
の誤差を示していることから，Nested EnVarが GMと LAMの背景誤差の情報を適切に組み
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図 5.8: 図 5.5 と同様，ただし移動する密な観測を用いた実験．

合わせていることがわかる．

図 5.8bに解析アンサンブル平均値からの決定論的予測の誤差を示す．BLSB+EnVarからの
予測は 30時間後まで，Nested EnVarからの予測は 36時間後まで 95%有意にダウンスケー
リングよりも高い精度を示している．予測誤差の成長率は一様観測実験（図 5.5）と大きく変
わらないため，予測精度の高いリードタイムの増加は初期値の誤差の改善によるものである．
アンサンブル予測（図 5.8c）も同様に Nested EnVarが 36時間後まで有意に高い精度を示す．
Nested 3DVarも BLSB+3DVarよりも解析精度を改善するが，有意に高い予測精度を示すの
は 6時間後までである（図 5.8a）ことから，背景場の流れ依存性を考慮することで密な観測を
同化する効果を最大限引き出すことができると示唆される．

5.5 まとめと議論
本章では，LAM同化が抱える大規模場の誤差を改善するために，GMと LAMの大規模場
を背景誤差の変動を考慮して混合するアンサンブル変分 LSB手法を新たに導入した．提案手
法を背景 LSB手法と静的な変分 LSB手法と直接比較することで，LSB手法に対する背景場
の流れ依存性の影響を調べた．本研究で提案するアンサンブル変分 LSB手法は，GMと LAM
の背景誤差をどちらもアンサンブル予報から推定することで，GMの大規模場の情報を流れ場
に応じた相対的な重みに基づいて動的に取り入れることができる．
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Lorenz (2005) の一次元カオスモデルを用いた OSSEから，背景 LSB手法と変分 LSB手
法はともに LAM DAによって生じる大規模場の解析精度の悪化を抑えるが，3DVar実験のよ
うに GMの方が平均的に高い解析精度を示す場合，変分 LSB手法によって観測と同時に GM
の情報を同化することで，背景 LSB手法よりも効果的に大規模場の精度悪化を抑えることが
できるとわかった．背景誤差の流れ依存性を考慮する EnVarでは，定常な背景誤差を用いる
3DVar よりも大規模場の解析誤差の悪化は抑えられるものの，大規模場は中小規模な場より
も大きなエネルギーを持つため，大規模場の精度悪化は観測の同化による中規模波長帯の解析
精度の改善を打ち消すほどの影響を持つ．そのため本研究で提案するアンサンブル変分 LSB
手法によって，この大規模場の精度悪化を抑え，GM解析の空間内挿よりも高い解析精度を示
す場を得ることができ，予測にも正のインパクトをもたらす．これらの結果は，LAM同化が
GM解析のダウンスケーリングに対する付加価値を持つためには，LSB手法による大規模場
の制約が重要であることを示している．

さらに，LSB 手法による大規模場の制約は LAM 領域内に偏りのある観測を同化する場合
に大きな効果を持つことがわかった．偏りのある観測は LAM解析のバランスを崩しやすいた
め，均一な観測よりも大規模場の誤差を悪化させやすく，LSB 手法が大きなインパクトを示
す．特に本研究で提案するアンサンブル変分 LSB手法は、GMの背景誤差の流れ依存性を考
慮することで，LAM領域内を動く密な観測を同化する場合に背景 LSB手法を上回る解析・予
測精度を示した．アンサンブル変分 LSB手法は，大規模場の制約と中規模場に対する観測の
効果のバランスを適切に決定でき，幅広い波長帯で高い精度を示す解析値を作成していた．こ
の結果は，衛星サウンダのように密で空間的に局在化した観測を LAMに同化する場合に，ア
ンサンブル変分 LSB手法が現在用いられている背景 LSB手法の有望な代替手法であることを
示唆している．

一方で，アンサンブル変分 LSB手法はアンサンブルスプレッドを予測誤差に対して過小評
価する傾向が見られ，均一な観測を同化する実験では観測の同化による正のインパクトを弱め
ていた．これはコスト関数のへシアンを用いたアンサンブル変換 (Zupanski 2005) により GM
の誤差情報を解析アンサンブルに反映しているためであり，観測のみを考慮するアンサンブル
手法よりも特に大規模場の解析分散が縮小しやすくなっている．現状用いているすべてのス
ケールで一定の共分散膨張ではスケール毎の分散の調整を行うことができないため，スケール
毎に膨張を行う手法を実装する必要がある．

また，本研究で定式化したアンサンブル変分 LSB手法では，GF08や DG12と同様に GM
と LAMの間の背景誤差相関を無視している．GMと LAMは水平境界で接続しているため，
双方の背景誤差は本来相関を持つと考えられる．個々の誤差共分散と同様に，2つの場の背景
誤差間の交差共分散もモンテカルロ法で推定できるが、この交差共分散を変分法に組み込むた
めには交差共分散を含む巨大な行列（(𝑁L + 𝑁Ll) × (𝑁L + 𝑁Ll)次元）の逆行列を考える必要
がある．この行列はアンサンブル数が状態変数次元よりも小さい場合には，実際にはそうでな
くとも 2つの背景誤差が最大相関を持つ状態 (Berry and Sauer 2018) に相当し，行列の条件
数が非常に大きくなり数値最適化が不安定になることに加え，GMの背景誤差を適切に考慮す
ることができない．2つの背景誤差間の交差共分散を考慮するためには，このランク落ちを克
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服する手法が必要である．

このようなサンプル数不足によるランク落ちの問題は，交差共分散だけでなく現実的な高次
元モデルに適用する場合にも課題となる．アンサンブル手法においてサンプル数不足を補う手
法として有名なのは局所化手法であるが，局所化手法の挙動は局所化スケールに大きく依存す
る．アンサンブル変分 LSB手法において，LETKF (Hunt et al. 2007) のように観測空間で局
所化を行う場合は，GMの情報を観測のように扱うため，この GMの情報も距離に応じて局
所化することになる．GMが表現する大規模な構造をなるべく乱さずに LAMに取り入れるた
めには，大規模場の情報を局所化する際の局所化スケールを観測に対する局所化スケールより
も大きく設定することが望ましいと考えられる．また状態空間での局所化 (Zupanski 2021) を
用いる場合も，GMと LAMの背景アンサンブルをどちらも局所化する必要があり，それぞれ
異なる局所化スケールを持つことが予測される．局所化の効果的な導入のためには，それぞれ
のモデルのアンサンブルに対して適切な局所化スケールを持つ関数を選択あるいは推定する手
法が必要であると考えられる．局所化の考慮は交差共分散の導入にも効果的であると考えられ
るため，スケール毎の共分散膨張手法に加えて，適切な局所化手法についても研究する必要が
ある．
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第 6章

議論

本章では，第 2，3，4，5章を受けて，階層構造を持つ気象擾乱の予測可能性と多重スケー
ルの不確実性との関係について包括的に議論する．ここまでは主に空間分布に基づいて結果の
解釈を進めてきたが，本章ではより定量的に多重スケールの不確実性を示すために，運動エネ
ルギースペクトル密度に基づく研究 (Durran and Gingrich 2014; Weyn and Durran 2017) を
参考に，梅雨前線帯のMCSに対する領域アンサンブルシミュレーションとデータ同化から得
られたアンサンブルの性質について調べ，一次元モデルによる理想化実験の結果と比較してス
ケール毎の誤差と予測精度との関係について考察する．

離散化された運動エネルギースペクトル密度は

K̂E(𝑘𝑝) =
𝐿𝑥𝐿𝑦Δ𝑘

4𝜋2 ∑
𝑚,𝑛∈𝑅(𝑝)

[𝑢̂(𝑚, 𝑛)𝑢̂∗(𝑚, 𝑛) + ̂𝑣(𝑚, 𝑛) ̂𝑣∗(𝑚, 𝑛)] (6.1)

と表される．ここで，𝑢̂, 𝑢̂∗ と ̂𝑣, ̂𝑣∗ はそれぞれ，東西風速と南北風速をDCTによって変換した波
数空間の振幅とその複素共役を表す．Δ𝑘 = min(𝜋/(𝑛𝑥Δ𝑥), 𝜋/(𝑛𝑦Δ𝑦))はモデルの格子点数と
水平格子幅から決まる，DCTによって解像される最小の波数刻み幅を表し，𝑘𝑝 = 𝑝Δ𝑘は離散化
された二次元波数を表す．式 (6.1)の∑は，𝑘𝑝−Δ𝑘/2 ≤ √(𝑚Δ𝑘𝑥)2 + (𝑛Δ𝑘𝑦)2 < 𝑘𝑝+Δ𝑘/2
を満たす東西波数と南北波数の組 (𝑚, 𝑛) で足し合わせている．その他の式 (6.1) の詳細は，付
録 Bに記述する．
本章では，アンサンブルシミュレーションの背景場の運動エネルギースペクトルと摂動の運
動エネルギースペクトルの比較から，予測可能性を検討する．そのためにまず，各アンサンブ
ルメンバーのエネルギースペクトル K̂E𝑖 を式 (6.1) から計算し，そのアンサンブル平均

K̂E = 1
𝑁e

𝑁e

∑
𝑖=1

K̂E𝑖 (6.2)

(𝑁e はアンサンブルメンバー数) をとる．摂動のエネルギースペクトルを求めるために，式
(6.1) の 𝑢, 𝑣 をアンサンブル摂動 𝑢𝑖 − 𝑢，𝑣𝑖 − 𝑣 に置き換えて得られるエネルギースペクトル
K̂E

′
𝑖 をアンサンブル平均する．

K̂E
′

= 1
𝑁e

𝑁e

∑
𝑖=1

K̂E
′
𝑖 (6.3)
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図 6.1: FT00, 01及び FT06から 6時間毎の予報時刻において，モデル第 1–15層で平均した，
アンサンブル平均の運動エネルギースペクトル密度 (m3 s−2)．(a) D1，(b) D2，(c) D3．下
軸は水平波数 (radian m–1)，上軸は水平波長 (km) を表す．黒の実線および破線は航空機観測
(Nastrom and Gage 1985) から得られた運動エネルギースペクトルの参照線を示す．灰色の
陰影をかけた領域は数値粘性のためにスペクトルが減衰している波長帯 (水平刻み幅の 7倍以
下，Skamarock 2004) を示す．

ここで運動エネルギーは二乗量のため，摂動のエネルギースペクトルをアンサンブル平均して
もゼロにはならない．式 (6.2) と (6.3) をそれぞれ，背景場のエネルギースペクトルと誤差のエ
ネルギースペクトルに対応する指標として用いる．以後，アンサンブル摂動の運動エネルギー
スペクトルは個々のメンバーのスペクトルではなく，式 (6.3) を指すものとする．

Weyn and Durran (2017) では，初期にある限られた波長帯に背景場よりも十分小さい振幅
を持つ摂動を与え，その摂動の時間発展から予測可能性の限界について議論している．本研究
では成長モード育成法やアンサンブルデータ同化を用いて初期摂動を生成しているため，初期
摂動は大気の流れに応じた構造を持っており，その振幅を波長帯ごとに定めているわけではな
い．そのため，特に背景場の振幅が小さい高波数帯では，初期時刻から摂動が背景場と同等の
振幅を持ち，振幅が単調に時間発展しない場合もある．

6.1 成長モード育成法によるアンサンブル摂動の特性
まず，第 2章の成長モード育成法で生成した初期摂動によって駆動されるアンサンブル予測

（以下，BGMアンサンブル）の運動エネルギースペクトルの分布から，BGMアンサンブルの
特性を調べる．本研究で着目しているMCSの予測可能性には，対流圏下層における摂動の発
達が重要な役割を果たしていた（第 2, 3章）ため，以降の解析では対流圏下層（モデル面 1–15
層）に注目する．

まず各領域のアンサンブル平均の運動エネルギースペクトルを確認する (図 6.1)．初期時刻
から FT01にかけては，D1では NCEP GFSから，D2と D3では D1からのダウンスケーリ
ングから各解像度に合わせるための急激な変化（スピンアップ）が生じる．どの領域でも最初
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図 6.2: 図 6.1と同様，ただしアンサンブル摂動の運動エネルギースペクトルを示す．
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図 6.3: 図 6.2 と同様，ただし FT01の運動エネルギースペクトルとの比を表す．

の 6時間でスペクトルの概形がほぼ決まる．D1（図 6.1a）では波長 500–2000 kmにおいて
スペクトルの傾きが 𝑘−3 に，波長 200–500 kmにおいて 𝑘−5/3 に従っており，航空機による観
測結果 (Nastrom and Gage 1985) とよく対応している．それ以下のスケールの波長帯では，
数値粘性の影響で振幅が減衰している (Skamarock 2004)．D2（図 6.1b）でも D1と同様に，
波長 500–2000 kmで 𝑘−3 に従い，波長 100–500 kmでは傾きが緩やかになる．波長 100–500
kmにおける傾きは 𝑘−5/3 よりもやや急であるが，傾きの変化はメソスケール帯での背景場の
スペクトル傾向の変化を表していると考えられる．D3（図 6.1c）でも波長 500 km以上のス
ケールは 𝑘−3 に従い，それより短波長帯ではおおよそ 30 kmまで 𝑘−5/3 に従っている．領域
間で比較すると，背景場のエネルギーの振幅は解像度が上がるにつれて小さくなるが，波数に
対する傾きの傾向は一致していることがわかる．

全ての計算領域は同一の初期値からシミュレーションを開始するが，各計算領域でのアンサ
ンブル摂動の発達には違いが見られる．図 6.2 は，各領域のアンサンブルメンバーの平均から
の摂動に対して計算した運動エネルギースペクトルを示す．また 図 6.3 は FT01からの摂動
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図 6.4: 図 6.2 と同様，ただしアンサンブル平均 (図 6.1) に対するアンサンブル摂動 (図 6.2)
の運動エネルギースペクトルの比を%で表す．

の運動エネルギースペクトルの発達を，図 6.4 はアンサンブル摂動とアンサンブル平均のスペ
クトルの比を示す．D2と D3ではアンサンブル平均と同様に，初期時刻と FT01の間にスピ
ンアップが生じるため，摂動スペクトルの発達は FT01を比較対象として議論する．また誤差
の飽和は K̂E

′
= K̂E で定義されるため，摂動と平均のスペクトルの比から，摂動の振幅が平

均の振幅の 80%に達した状態を，摂動の成長が飽和して予測可能性が著しく失われた状態と
みなす (Weyn and Durran 2017)．

D1 (図 6.2a) では初期時刻から FT48まで波長 2000–3000 kmに摂動スペクトルのピーク
が位置し，総観規模の現象に対応する不確実性を表現している．FT01以降の成長はこのピー
クの位置で特に顕著であり，時刻とともにピークから波長 300 km付近までのスペクトルがお
およそ 𝑘−5/3 の傾きに従うようになる (Weyn and Durran 2017)．波長 500 km以上，特に波
長 1000–3000 kmのスペクトルは時間とともに単調に増幅する (図 6.3a) ．摂動の振幅におい
てアップスケールカスケードはわずかに確認できるが明瞭ではなく，200 kmより短い波長帯
での摂動の成長は数値粘性の影響で顕著ではない．3000 km以上の長波長帯での摂動の成長が
1000–3000 kmと比較して小さいことには境界に摂動を与えていない影響（第 2.1.2節）が現
れている可能性があるが，この後示す内側領域での摂動の発達に悪影響は与えていないと考え
られる．またどの波長帯においても，摂動の成長の飽和は見られない (図 6.4a)．

D2，D3は D1で計算される総観規模の不確実性を表現する初期摂動からシミュレーション
を開始するが，それぞれの領域で解像される全ての波長帯の摂動が D1よりも発達する．時間
発展とともに，摂動の振幅は D2では波長 100–2000 km (図 6.2b)，D3では波長 40–1000 km
(図 6.2c) のスペクトルがおおよそ 𝑘−5/3 の傾きに従うようになる．D2, 3ともに 1000 km以
上の長波長帯では D1と同様にほぼ単調に摂動が発達し続ける (図 6.3b, c)．D2の摂動は上記
の長波長帯での成長に加えて，100–200 kmでの成長が顕著に見られる (図 6.3b)．200 km以
下の波長帯は FT06までに，200–400 kmの波長帯は FT24までにほぼ飽和し，それ以上のス
ケールでは FT48まで飽和しない (図 6.4b)．D3の摂動は背景場のスペクトルの傾きが変わる
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波長 500 kmを境として，それ以上とそれ以下のスケールで振幅が成長し，特に短波長帯で大
きい (図 6.3c)．数値粘性の影響で振幅の絶対値が小さい短波長帯を無視すると，波長 30–40
km付近に顕著なスペクトルピークが存在し，最初の 6時間で急激に発達したのちに FT18に
期間中で最大となる．これは最初のMCSの発達に対応していると考えられる．その後摂動ス
ペクトルは FT24–30にかけて FT06と同程度まで減衰したのち，二つ目のMCSが発達する
FT36から FT42にかけて再び FT18と同程度まで発達する．FT42は本研究では着目してい
ないが，東シナ海西側で最初のMCSと同様にトラフ前面でMCSが発達する（図略）．このよ
うに D3の摂動スペクトルの発達は領域内での擾乱の発達に応じた変動を示す．D3でも D2と
同じく，200 km以下の波長帯が FT06までに，400 km以下の波長帯が FT24までにほぼ飽和
する (図 6.4c)．
これらの運動エネルギースペクトルの解析から，BGMアンサンブルは D1では総観規模以
上の現象に伴う飽和水準の高い成長モードを捉えているが，D2と D3では総観規模以上の摂
動から励起されるそれぞれの解像度に応じたメソスケールの誤差成長を表現していることがわ
かる．これは大規模な誤差成長がメソスケールの誤差成長を駆動すると示した先行研究 (Bei
and Zhang 2007; Ke et al. 2022) と整合的である．最初のMCSに伴うメソβスケールの低気
圧性循環が発達する FT12–18において，D2と D3でこのスケールの誤差はすでに飽和してい
る (図 6.4)．しかしMCSに伴う降水の比較 (図 2.9) から，D3のアンサンブル予測は摂動な
し実験よりも降水量と降水分布に関して精度の高いメンバーが存在していることが示されてい
る．すなわち，D3のアンサンブルはそのばらつきの範囲内に観測された実際の大気に近い状
態を含んでおり，変動の幅を推定できていると考えられる．したがって，BGMアンサンブル
は，本研究で注目する観測期間前半に発達したMCSの予測可能性を調べる上で重要となるメ
ソスケールの不確実性を表現できていると示唆される．

6.2 アンサンブル特異ベクトルの非線型時間発展のスケール依
存性

前節で示された総観規模の初期の不確実性がMCSの発達に対して重要であることは，アン
サンブル感度解析からも確認された（第 3章）が，非線型実験における摂動の発達には解像度
間で差異が見られた．本節では第 3章で扱ったアンサンブル特異ベクトルの非線型時間発展に
関して，非線型性に影響を与えるスケールを運動エネルギースペクトルから考察する．

図 6.5 に第一モードに対する NL+実験の D3領域における運動エネルギースペクトルを示
す．運動エネルギースペクトルの時間発展にはモード間・摂動の符号によって違いが見られな
かった．ここでは基本場が摂動なしランのため，摂動のエネルギースペクトルは式 (6.3) のア
ンサンブル平均 𝑢, 𝑣を摂動なしラン 𝑢𝑐, 𝑣𝑐 に置き換えて計算している．なお D1，D2のスペ
クトル計算において，高波数成分のノイズを避けるため空間内挿を行わず，D3の計算領域内
に含まれる格子点値に対してスペクトルを計算している．そのため，低解像度実験ほど計算に
用いる格子点の数は少なくなっている．また解像度の限界付近（各図の陰影の右縁）の短波長
帯の成長は，スペクトル計算（付録 B）におけるサンプリング数の少なさと基本場と摂動にお
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図 6.5: D1 (a–c)，D2 (d–f)，D3 (g–i) の第一モードに対する NL+実験の，モデル面 1–15層
で平均した運動エネルギースペクトル密度 (m3 s−2)．初期時刻と FT01，および FT03から 3
時間毎の予報時刻において，初期ノルム評価領域（D3）で計算している．(a, d, g) 基本場（実
線）と摂動（点線）．(b, e, h) 基本場に対する摂動の比 (%)．(c, f, i) EnSVに対する NL+の
摂動の比．図の陰影および (a, d, g) の黒の実線と破線は図 6.2 と同様．

けるスペクトルの振幅の小ささから重要でない．

図 6.5a, d, g には基本場の運動エネルギースペクトル K̂E𝑐 と摂動の運動エネルギースペク
トルを示す．FT01以降の基本場のスペクトルは，解像度の限界と数値粘性の影響を除いて領
域間でほとんど差はなく，400 km以上の波長帯はおおよそ 𝑘−3 に従い，200–400 kmの波長
帯で傾きが遷移し，200 km以下の波長帯はおおよそ 𝑘−5/3 に従っている (図 6.5a, d, g)．こ
の基本場に対する摂動の成長の飽和を調べるために，図 6.5b, e, h には基本場の運動エネル
ギースペクトルと摂動の運動エネルギースペクトルの比を示す．基本場が摂動なしランの場
合，誤差の飽和は摂動なしランと他のアンサンブルメンバーの判別がつかなくなる状態とし
て，K̂E

′
= 2K̂E𝑐 で定義される．そのため図 6.5b, e, h のスペクトル比において，摂動の成長

の飽和は摂動の振幅が基本場の振幅の 160%に達する状態とみなされる．さらに時間発展にお
ける非線型性の影響が最も強く現れている空間スケールを調べるために，図 6.5c, f, i に EnSV
の運動エネルギースペクトルと NL+の運動エネルギースペクトルとの比を示す．
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FT00の摂動のスペクトルは初期の EnSVのスペクトルを表しており，基本場と比べて波長
200–1000 kmにピークを示している (図 6.5b, e, h)．D2と D3では，MTEの分布 (図 3.2d–i)
では判別できないものの，波長 50 km以下にもピークが見られる．

D1 での摂動は最初の 3 時間で基本場に対して波長 200–300 km が成長し，その後は 200
km付近にスペクトルピークを保ったまま 100–500 kmの波長帯が広く成長する (図 6.5a, b)．
NL+は初期に EnSVに対して 100 km以下の短波長帯が成長し，その後時刻とともに波長 200
km付近に成長のピークがシフトしていく (図 6.5c)．波長 200 km付近のピークは基本場に対
する摂動の発達と対応し，より解像度の高い D2でも見られることから，D1における摂動の
主要な非線型発展を表していると考えられる．しかしこれより短波長帯での発達（波長 70–80
km，波長 50 km）は，この波長帯の摂動のエネルギーが数値粘性の影響で減衰しているため，
全体のエネルギー発達への寄与は小さく，重要ではない．

D2では D1のダウンスケーリングに対するスピンアップの影響で，FT00から FT01にかけ
て波長 20–200 kmの摂動スペクトルが急激に成長する (図 6.5d)．スピンアップ後は FT03ま
でに波長 50–60 kmが成長し，その後成長する波長帯が 100 kmまでシフトしている (図 6.5e)．
また波長 30 km付近は数値粘性の影響を受けているが，FT03から検証時刻まで成長し続けて
いる．EnSVと NL+との比 (図 6.5f) を見ると，最初の 1時間は波長 50 km以上で 1を下回
ることから，EnSVの方が成長率が大きい．EnSVに対する非線型成長は FT06以降に顕著に
現れ，基本場に対する成長と同様に，ピークが長波長帯にシフトしながら波長 300 km以下で
EnSVよりも大きく増加し続ける．一方で，300 km以上のスケールでの成長率は EnSVの方
が大きい．

D3 の摂動でも D2 と同様に，FT01 にかけて波長 10–200 km でスピンアップが生じる
(図 6.5g)．基本場に対する摂動の成長は，最初の 1時間で波長 10 km付近の狭い波長帯にピー
クが生じる (図 6.5h)．波長 10 kmでは数値粘性の影響でスペクトルが減衰している (図 6.5g)
が，図 3.6 に見られるような，対流スケールの運動エネルギーの増大を表していると考えられ
る．FT01以降は摂動の成長のピークが波長 60 km付近まで広がり，この波長帯は検証時刻ま
で成長し続ける．NL+の FT01にかけての成長 (図 6.5i) は，波長 10 km付近で EnSVよりも
大きいが，それ以上のスケールでは EnSVの方が大きい．その後 FT09にかけて波長 20–100
kmのスケールで EnSVよりも大きく成長する．波長 30 km以下は FT03から FT09にかけ
て EnSVの方が成長率が大きい（EnSVとの比が減少する）が，FT12からはピークが見られ
る波長 10–200 kmにおいて EnSVよりも大きく成長している．
これらの結果から，D2と D3で見られる波長 100 km以下のメソβスケールでの運動エネ
ルギーの時間発展における非線型性が，線型性指標 (図 3.7) の増加に影響を及ぼしていると考
えられる．D1の解像度（27 km）では 200 km以下のスケールに対する数値粘性の影響が大き
く，非線型発達を十分に表現できていないと考えられる．D2においても 100 km付近のピー
クの発達は表現できるが，𝑂(10) kmの波長帯はやはり数値粘性の影響が大きいため，D3と比
較して摂動の発達における非線型性の現れ方が弱いと考えられる．したがって，MCSに伴う
非線型誤差発展を十分に表現するためには，数値粘性の影響を受けずにこの波長帯の変動を表
現できる 𝑂(1) kmの解像度が少なくとも必要であることが示唆される．
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図 6.6: (a, b) D2bの CNTL（赤）と NOSHIP（青）の解析値の (a) アンサンブル平均および
(b) アンサンブル摂動のモデル第 1–15層で平均した運動エネルギースペクトル密度 (m3 s−2)．
19 日 0000 UTC からの同化サイクル全体で平均している．陰影と黒の実線・破線の意味は
図 6.1 と同様．(c) アンサンブル平均（破線）とアンサンブル摂動（点線）の CNTLと NOSHIP
の差．CNTLのスペクトルに対する変化量を%で示す．
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図 6.7: 図 6.6 と同様，ただし D3bアンサンブル．

6.3 空間スケール毎の集中観測の同化インパクト
第 6.1，6.2節から，MCSの予測可能性に対する初期の総観規模の不確実性とメソスケール
の非線型誤差発展の重要性が示された．本節では船舶観測のデータ同化実験（第 4章）におけ
る観測インパクトが各空間スケールに与える影響を見るために，運動エネルギースペクトルの
観点から CNTLと NOSHIPのアンサンブルの違いを調べる．
図 6.6 と 図 6.7 にはそれぞれ D2bと D3bで評価した運動エネルギースペクトルの比較を示
す．D2bと D3bともに，アンサンブル平均のエネルギースペクトルに対する集中観測の効果
は背景場のスペクトルの傾きが変わる波長 300 km付近を境に切り替わる (図 6.6a，図 6.7a)．
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相対的な観測インパクトは短波長帯の方が大きく (図 6.6c，図 6.7c)，D3bの方が変化が大き
い．集中観測の同化は短波長帯のエネルギーを増幅する役割を果たし，粘性の影響が出ない波
長帯において D2bでは平均して 20%程度 (図 6.6cの破線)，D3bでは 30%程度 (図 6.7cの破
線) 増加している．これは CNTLが NOSHIPよりも 300 km以下のスケールの変動をよく再
現していることを示している．

集中観測の同化により，領域平均したアンサンブル摂動の振幅は図 4.3 で示したように減少
する．しかし摂動のエネルギースペクトルを見ると (図 6.6b，図 6.7b)，船舶観測は波長 150
kmよりも大規模な摂動の振幅を減らす一方で，150 kmよりも短波長の摂動の振幅を増大さ
せている．相対的な変化量は，D2bと D3bともに長波長帯の振幅の減少よりも短波長帯での
振幅の増大の方が大きい (図 6.6c，図 6.7cの点線)．数値粘性の影響が出ているが，D2bでは
波長 40 km付近に相対的な観測インパクトのピークが位置し，D3bでは波長が短くなるにつ
れてインパクトが大きくなっている．

Weyn and Durran (2017) は，背景場の運動エネルギースペクトルが −5/3 乗則に従うと
き，2–4 kmの波長帯における 100%の相対誤差が 200–400 kmの波長帯における 21.5%の相
対誤差に等しくなることから，短波長帯の誤差よりも長波長帯の誤差が重要であることを示し
た．ここでは彼らの議論を参考に，領域平均したスプレッドの減少と運動エネルギースペクト
ルの増減の関係についてエネルギースペクトル比を用いて検討する．D3b (図 6.7c) において，
波数 2×10–5 から 4×10–5 の範囲で CNTLが NOSHIPに対しておよそ 15%振幅が減少して
いるのに対し，波数 10–4 から 2×10–4 においておよそ 25%振幅が増大している．この波数帯
のスペクトルはおおよそ 𝑘−5/3 に従っている (図 6.7b)．ここで波数 𝑘1 と 𝑘2 の間の運動エネ
ルギースペクトルは東西風速と南北風速の波数空間の振幅 𝑢̂(𝑘), ̂𝑣(𝑘) を用いて，

KE(𝑘1, 𝑘2) = 1
2

∫
𝑘2

𝑘1

[𝑢̂(𝑘)𝑢̂∗(𝑘) + ̂𝑣(𝑘) ̂𝑣∗(𝑘)]d𝑘 (6.4)

と表される．エネルギースペクトルが −5/3 乗則に従うとき，

𝑢̂(𝑘)𝑢̂∗(𝑘) + ̂𝑣(𝑘) ̂𝑣∗(𝑘) = 𝛼𝑘−5/3

と表すことができるため，波数 𝑘1 と 𝑘2 の間と 𝑘3 と 𝑘4 の間でのエネルギースペクトルの
比は，

KE(𝑘1, 𝑘2)
KE(𝑘3, 𝑘4)

=
∫𝑘2

𝑘1
𝑘−5/3d𝑘

∫𝑘4

𝑘3
𝑘−5/3d𝑘

= 𝑘−2/3
1 − 𝑘−2/3

2

𝑘−2/3
3 − 𝑘−2/3

4

(6.5)

と波数から計算することができる．式 (6.5) に着目している波数帯 (𝑘1 = 2 × 10−5, 𝑘2 =
4 × 10−5, 𝑘3 = 10−4, 𝑘4 = 2 × 10−4) を代入すると，

KE(𝑘1, 𝑘2)
KE(𝑘3, 𝑘4)

= (2 × 10−5)−2/3 − (4 × 10−5)−2/3

(10−4)−2/3 − (2 × 10−4)−2/3 = 52/3 ∼ 2.92

となる．従って，KE(𝑘1, 𝑘2) = 𝑐 とおくと，KE(𝑘3, 𝑘4) ∼ 0.342𝑐 であり，それぞれの振幅の
変化は

ΔKE(𝑘1, 𝑘2) = −0.15𝑐
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ΔKE(𝑘3, 𝑘4) = +0.25 × 0.342𝑐 = +0.0855𝑐

と見積もることができる．すなわち，長波長帯での振幅の減少が短波長帯での振幅の増大より
も大きなスペクトル密度変化をもたらすため，全波長帯で積算すると摂動のスペクトルは減少
している，つまりスプレッドが減少していることを示している．上記の議論はより変動の小さ
い D2b (図 6.6c) に対しても同様に成り立つことから，図 4.3 と図 6.6 の結果は整合的である
ことがわかる．

以上から，集中観測を同化した解析アンサンブルは同化していないアンサンブルと比較し
て，150 kmよりも長波長帯における不確実性を減らしつつ，小規模な場の不確実性をより強
く表現しているといえる．船舶観測は空間的に限られた（およそ 100 km × 100 km）範囲の
みを観測しているが，その観測インパクトはサイクル毎に蓄積される．図 4.4e–h に示す D2b
のスプレッドの減少は，第 4.2節で述べたように観測域の下流側に広がる．船舶観測域は場の
時空間方向の変動が激しく，船舶観測の同化による解析インクリメントは第一推定値または解
析値と同程度の大きさを持つ．また，船舶観測の情報はアンサンブル予測が表現する空間方向
と変数間の相関を通して，局所化半径（D2bで 100 km，D3bで 50 km）の範囲内で離れた
領域や観測された変数と別の予報変数にも影響を及ぼす．そのため，解析インクリメントの伝
播を定常な基本場に対する波の伝播だけで説明することは難しい．それでも，今回の船舶観測
が主に対流圏下層にインパクトをもたらしたこと (図 4.3)，東シナ海上の対流圏下層における
平均的な風向が西風で，風速が 10 m s–1 前後であったこと (図 2.3b, c)，および解析インクリ
メントの鉛直方向の位相差（図略）から見積もると，解析インクリメントによって生じうる波
長 200–300 km 程度の傾圧ロスビー波モードが持つ，背景風に対する位相速度と群速度は平
均的な風速より 2オーダー小さく，このロスビー波モードは背景場の平均的な風速とほぼ同じ
速さで情報を東向きに伝播する．したがって，期間前半に同化された船舶観測の影響は，同化
期間内にどちらの計算領域でも東側の水平境界に到達するまで及びうると見積もられる．これ
らの観測の情報を伝播させる要因を考慮すると，サイクル全体で積算したインパクトは図 6.6,
図 6.7 で示したように長波長帯の摂動に影響を及ぼすことができると考えられる．一方で短波
長帯の摂動は，サイクルが重なるにつれて観測で取り入れられたメソスケールの変動がモデル
の時間発展によってさらに成長することで，より大きな変動を示していると考えられる．した
がって，長波長帯と短波長帯でのアンサンブル摂動の応答の違いは，データ同化サイクルの蓄
積効果と領域モデルが表現するメソスケールの力学の影響を反映していると解釈できる．

6.3.1 成長モード育成法とアンサンブル同化の比較

次に，BGMアンサンブルと同化によって生成したアンサンブルの性質を運動エネルギース
ペクトルを用いて比較する (図 6.8，図 6.9)．ここでは解析における高波数帯のノイズ (図 6.6a,
b，図 6.7a, b) の影響を避けるため，同化実験の解析アンサンブルからの 1時間予測のサイク
ル 1から 27の平均と，同じ時間範囲（19日 0100 UTCから 20日 0300 UTC）における BGM
アンサンブルの平均を比較する．また第 6.2節とは異なり，BGMアンサンブルと同化実験で
解像度が同等であるため，同じ領域における予測間の差を取るために BGMアンサンブルの格
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図 6.8: D2 における BGM アンサンブル（緑実線）と D2b の同化実験からの 1 時間予測に
おける CNTL（赤破線）と NOSHIP（青点線）アンサンブルの運動エネルギースペクトル密
度 (m3 s−2) の比較．図 6.6 と同様に，モデル第 1–15層で平均している．D2アンサンブルは
FT13–39（19 日 0100–20 日 0300 UTC）で，D2b アンサンブルは全ての同化サイクルで平
均したスペクトルを示す．(a) アンサンブル平均，(b) アンサンブル摂動．(c) アンサンブル平
均（破線）とアンサンブル摂動（点線）の BGMアンサンブルとアンサンブル同化実験との差．
BGMアンサンブルのスペクトルに対する CNTL（赤）と NOSHIP（青）の比を %で示す．
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図 6.9: 図 6.8 と同様，ただし D3と D3bアンサンブル．

子値を同化実験の計算領域に内挿してからスペクトルを計算した．

まず平均場に着目すると，D2b，D3b ともに BGM アンサンブルと同化アンサンブルの差
は小さい (図 6.8a, 図 6.9a)．しかし BGMアンサンブルと比較して，D2bの CNTLは波長
80–800 km，D3bの CNTLは 800 km以下のほぼ全ての波長帯で平均して 20%程度 BGM
アンサンブルよりも大きな振幅を示している (図 6.8c, 図 6.9cの破線)．一方で NOSHIPは，
100 km以下のスケールの振幅が BGMアンサンブルよりも小さくなっている．
摂動のスペクトルは，BGMアンサンブルと同化アンサンブルの間で平均場よりも明らかに
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大きな違いがある (図 6.8b，図 6.9b)．波長 300 km以上の摂動の振幅は CNTLと NOSHIP
ともに，同化の影響で BGMアンサンブルよりも著しく小さくなる (図 6.8c，図 6.9c)．しか
し集中観測の効果が現れている波長 150 km以下のスケールに目を向けると，D3bの CNTL
では，船舶観測の効果で 50 km以下のスケールの振幅が BGMアンサンブルと同程度になっ
ている．CNTLと NOSHIPは 1時間予測，BGMアンサンブルは 12時間以上時間発展して
きた予測であることを考慮すると，CNTLは船舶観測の同化によって数値モデルの時間発展に
よって得られる変動と同程度のメソスケールの変動を表現することができているといえる．

本節の解析から，船舶観測の同化によって得られた最初のMCSに伴う降水の表現精度の改
善は，主に 100 km 以下のメソスケールの不確実性が適切に考慮されたことによると示唆さ
れる．

6.4 一次元モデルと領域大気モデルのアンサンブルの比較
最後に，第 5章で行った一次元カオスモデルに対するアンサンブル同化・予測実験と領域大
気モデルによるアンサンブルシミュレーションの結果を比較し，本研究で得られた結果の一般
性に関して述べる．

第 5章の Lorenzモデルは一変数のため，運動エネルギースペクトルが定義できない．前節
までの運動エネルギースペクトルの解析と対応づけるため，本節では Lorenzモデルの予測変
数 𝑍に対して，式 (5.41) と同様に定義した空間方向の分散のパワースペクトル（以下，パワー
スペクトル）

𝑉 (𝑍)(𝐹𝑇 , 𝑘) = 1
𝑇

∑
𝑡=1,𝑇

𝛽𝑘[ ̂𝑍(𝑡, 𝐹𝑇 , 𝑘)]2 (6.6)

を用いて，式 (6.2, 6.3) と同様に背景場と摂動のスペクトルを定義する．ここで 𝑘 は波数，𝑡
は解析時刻，𝐹𝑇 は予報時間を表す．

6.4.1 一次元モデルにおけるアンサンブル予測の時間発展

図 6.10 には，領域内を動く密な観測を同化した実験 5（第 5.4節）のアンサンブル変分 LSB
手法による解析から計算した，48時間のアンサンブル予測におけるパワースペクトルを示す．
背景場のパワースペクトルは実際の大気の運動エネルギースペクトルが示す 𝑘−5/3，𝑘−3 に
従ってはいないが，波数が大きくなるにつれて振幅が小さくなり，高波数帯が低波数帯と比べ
て早く飽和水準に近づく (図 6.10a, c)．この傾向は，第 6.1節で示した BGMアンサンブルの
運動エネルギースペクトルと同様である．

アンサンブル平均の予測誤差のスペクトル (図 6.10b) を見ると，同化実験において波数 120
以上の高波数成分は解析時刻（FT0）からほとんど時間発展しない．基本場に対する誤差の振
幅の比 (図 6.10d) を見ると，高波数成分の比は飽和水準（80%）には達していないが，50%
付近で変動している．波数 30以下の低波数成分は時刻とともにほぼ指数関数的（対数スケー
ルで等間隔）に成長しており，予報 RMSEの指数関数的成長 (図 5.8) と整合的であることか
ら，予報誤差の時間発展は大規模場の誤差の時間発展が支配していることを示している．予報
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図 6.10: 一次元カオスモデルに対する同化実験 5のアンサンブル変分 LSB手法から得られた
アンサンブル予測のパワースペクトルの時間変化．(a) アンサンブル平均（実線）とアンサン
ブル摂動（破線），(b) アンサンブル平均の予測誤差．アンサンブル平均のパワースペクトルに
対する (c) アンサンブル摂動のパワースペクトルの比（%），および (d) アンサンブル平均の予
測誤差のパワースペクトルの比（%）．

誤差に対する大規模場の誤差の寄与が大きいことは現実的な領域大気モデルでも確認されてい
る (Durran et al. 2013)．一次元モデルにおける誤差発展が現実的な大気モデルの誤差発展と
似た傾向を示していることは，第 5章で得られたアンサンブル変分 LSB法による大規模場の
誤差の改善が，現実的な領域大気モデルにおける予測誤差の改善に有効である可能性を示唆し
ている．

6.4.2 観測インパクトで見た一次元モデルと領域大気モデルの対応

第 4章における CNTL実験と NOSHIP実験との比較は，第 5章における偏った密な観測を
同化した実験 2–5と一様な観測を同化した実験 1との比較と対応するといえる．また計算領域
（D2b，D3b）と船舶観測の位置の関係は，一次元モデルにおいて領域中央にのみ観測を同化し
た実験（赤）とおおよそ対応し，船舶が動くことを考慮すると領域内を動く観測を同化した実
験（橙）とも対応すると考えられる．そこで，局所的な観測が領域解析に与える影響という観
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図 6.11: 一次元カオスモデルに対するアンサンブル同化実験の（上左）解析アンサンブル平均
の誤差，（上中）解析アンサンブル平均，（上右）解析アンサンブル摂動のパワースペクトル．
異なる観測網を用いた実験（左の凡例）の解析値を異なる色で表す．下段は一様観測実験（青）
に対する偏った密な観測を同化した実験の変化量の比（%）を表す．(a) アンサンブル変分法
（大規模混合なし），(b) アンサンブル変分 LSB手法の結果を示す．

点から，領域大気モデルにおける同化の影響 (図 6.6，図 6.7) と一次元モデルにおける同化の
影響 (図 6.11) を比較する．
第 4章で行ったデータ同化において混合手法は用いていないため，CNTL実験と NOSHIP
実験は一次元モデルに対する EnVarの結果 (図 6.11a) と対応する．一様観測の同化と比べる
と，密で偏った観測の同化は平均と摂動の波数 30以上の高波数成分のパワースペクトルの振
幅を増幅させる傾向があることがわかる．平均では低波数成分の変化が小さいが，中央（赤）
と動く（橙）観測を同化した実験では，摂動のスペクトルにおいて高波数成分と比較して相対
的に低波数成分の振幅が減少している．摂動における低波数成分の振幅の減少は，アンサンブ
ル変分 LSB手法を導入した実験でよりはっきりと現れる (図 6.11b)．アンサンブル変分 LSB
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手法では，第 5.3節で述べたように全体的に摂動の振幅の減少が大きいが，低波数成分の振幅
を高波数成分よりも相対的に大きく減らす傾向は同様である．この低波数成分と高波数成分に
対する観測インパクトの現れ方は図 6.6，図 6.7と整合的である．さらに，一次元モデルで解析
精度の高い中央（赤）と動く（橙）観測を同化した実験において，領域大気モデルに対する同
化実験と似たような低波数成分と高波数成分の観測インパクトの対比が見られていることは，
第 4章で行ったアンサンブル同化実験が適切に集中観測の影響を反映できていることを示唆し
ている．

しかし，EnVarの解析精度が著しく悪化する左側（緑）と右側（紫）のみ観測した実験では，
平均場において波数 30以下の低波数成分の振幅も増大している (図 6.11aの中央図)．解析誤
差の変化（左図）を見ると，平均場における低波数成分の増幅は低波数成分の誤差の増大と対
応すると考えられる．低波数成分の増幅を抑えているアンサンブル変分 LSB手法では，低波
数成分の誤差の増幅が抑えられている (図 6.11b) ことから，空間的に局在した稠密な観測から
低波数成分の修正が加わることは，解析精度の改悪につながると示唆される．ここで領域大気
モデルに対する同化実験の結果を振り返ると，船舶観測の同化により，波長 300 km以上で平
均場のエネルギースペクトルの振幅が増大していた (図 6.6c，図 6.7c)．これは一次元モデル
での同化結果と照らし合わせると，大規模場の誤差の増大を意味している可能性がある．領域
大気モデルに対する同化実験では真値が得られないため推論の域を出ないが，この比較結果は
領域大気モデルにおけるアンサンブル同化において，本研究で考案したアンサンブル変分 LSB
手法を適用することで，大規模場の解析精度の悪化を抑えて稠密な船舶観測の効果をさらに高
めうる可能性を示唆している．
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結論

本研究は階層構造を持つ気象擾乱の予測可能性と現象および数値モデルの階層性に起因する
多重スケールの不確実性との関係を明らかにするために，階層構造を持つ気象擾乱の代表であ
る梅雨前線帯のメソ対流系（MCS）を対象に，領域大気モデルによるアンサンブルシミュレー
ションを軸として，データ同化の理論を応用した多角的視点からMCSの予測精度と初期値の
不確実性の関係を調べた．梅雨前線帯のMCSは東シナ海上で頻繁に発達するが，海上では陸
上と比較して詳細な鉛直プロファイルの観測を高頻度で得ることが難しい．しかし，2022年
6–7 月に気象庁と大学・研究機関が合同で行った観測キャンペーンにおいて，期間中の 6 月
19–20日に長崎大・鹿児島大・三重大の 3隻の研究船によって実施された高頻度大気・海洋同
期観測が，発達した 2つのMCSに伴う詳細な環境場を観測することに成功した．この観測成
果は従来不足してきた海上での情報を補うものである．

そこで本研究では，これらの船舶観測が捉えた 2つのMCSに着目し，特に観測期間前半に
発達した顕著なMCSの予測精度に対する解析を行った．これらのMCSはそれぞれ梅雨前線
帯で発達するMCSの代表的な特徴を持っていた．観測期間の前半に発達したMCSは，対流
圏中層まで深く湿った環境の下で発達し，対流圏下層のトラフ前面で発達したメソβスケール
の低気圧性循環を伴っていた．観測期間の後半に発達したMCSは明瞭な大気のメソスケール
擾乱を伴わず，東シナ海上に貫入する黒潮の暖水舌上で地表付近の風向に沿ってバンド状に発
達し，環境場は境界層内に限定された相当温位の上昇で特徴付けられていた．

まず，米国国立環境予測センター（NCEP）によって開発された領域大気モデル RSM/MSM
と成長モード育成法を用いたアンサンブルシミュレーションを行った．成長モード育成法に
よって生成した初期摂動は，総観規模（2000–3000 kmスケール）の不確実性を表現していた．
摂動の空間分布は水蒸気勾配で特徴付けられる東シナ海上の梅雨前線帯と，大陸から長江河口
付近を通り東西に伸びるトラフに伴う擾乱の発達に応じた変動を表現しており，循環場に即し
た成長構造を捉えていた．この初期摂動によって駆動される 3, 9 km の解像度のアンサンブ
ルシミュレーションは，それぞれの解像度で表現されるメソスケールの不確実性を表現してい
た．このアンサンブルシミュレーションから，大気の初期値の不確実性を考慮したアンサンブ
ル予測によるMCSの予測可能性は，MCSの発達メカニズムに依存することが示された．ア
ンサンブルメンバーは観測期間の前半に発達したMCSに伴う降水量のばらつきをよく表現し



124 第 7章 結論

ていた．このMCSを摂動なし実験よりも精度良く再現するメンバーでは，発達したメソβス
ケールの低気圧性循環と深い湿潤層を伴う前線帯の強い相当温位勾配が現業メソ解析とよく対
応していた．これは大規模場の循環の影響を受けて発達するMCSの予測可能性が，総観規模
の不確実性の影響を受けることを示唆している．

観測期間前半に発達した MCS に対するアンサンブル感度解析からも，総観規模の循環に
よって決まる梅雨前線帯の水蒸気勾配と，上流でのMCS発生域への水蒸気供給の重要性が確
認された．この結果は解像度の異なるアンサンブル予測に対して行った感度解析の間で整合し
ており，MCSの予測可能性に対して総観規模の不確実性が大きな影響を与えることを支持し
ている．しかし摂動が線型に時間発展することを仮定するアンサンブル感度解析と，数値モデ
ルから計算される摂動の非線型時間発展とは，解像度が上がるにつれて整合しなくなり，3 km
解像度では 6時間以内に非線型性の影響が明瞭に現れることが明らかになった．この非線型発
展には 100 km以下のメソスケールの摂動発達が寄与していることが運動エネルギーのスペク
トル解析から示唆された．これはMCSの予測可能性に対するメソスケールの誤差発達の重要
性を示している．

さらにデータ同化の観点から，MCSの予測精度を向上させるための知見を得るために，集
中観測がMCSの再現性に与える影響をアンサンブル同化実験によって調べた．集中観測の同
化により，アンサンブル摂動は成長モード育成法が捉える大規模場の不確実性を減らしつつ，
メソスケールの不確実性を集中観測を同化しない実験よりも強く反映していた．大気の鉛直プ
ロファイルの詳細な観測は，観測期間前半に発達したMCSに関連する急峻な前線帯の構造の
再現性を向上させ，MCSに伴う降水の表現を著しく改善した．この結果は，稠密な船舶観測
の同化によって表現されるメソスケールの不確実性が，予測初期のMCSの再現性において重
要であることを示唆している．

しかし空間的に局在した船舶観測は，大規模な循環の影響を受けると考えられる上流のMCS
の再現性を改善することはできなかった．限定された領域で計算する領域モデルでは大規模場
の解析精度が全球モデルよりも改悪することがあるため，本研究ではここまでで重要性が明ら
かとなった大規模場の不確実性を利用して，全球モデルが表現する大規模場の情報を取り入れ
るアンサンブル変分法ベースの大規模混合（LSB）手法を考案した．この提案手法は，一次元
モデルによる理想化実験において，特に空間的に密な観測を同化する場合に既存手法よりも高
い性能を持つことが示された．

領域大気モデルによる集中観測の同化実験と一次元モデルに対する局所的な観測の同化実験
の挙動が対応することは，エネルギースペクトルを用いた観測インパクトの評価によって確認
された．この整合性は，本研究で行った領域大気モデルにおける同化実験が期待通りの挙動を
示していることを支持している．さらに，本研究で扱った稠密な特別観測のように，局所的な
観測が持つメソスケールの情報を解析に反映させつつ，大規模場の精度を保った高解像度の領
域解析を作成する上で，本研究で考案したアンサンブル変分 LSB手法が現実的なモデルに対
しても有効であることを示唆している．

一連の研究から，梅雨前線帯で大規模な循環の影響を受ける湿潤な環境場の下で発達する
MCSの予測可能性には，総観規模以上の不確実性が大きく影響することが明らかになった．一
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方で感度解析と集中観測のデータ同化から，大規模場の循環の影響を受けるMCSの予測にお
いても，メソスケールの誤差発達とその不確実性を表現することが重要であると明らかになっ
た．したがって，階層構造を持つ気象擾乱に伴う誤差発達を数値シミュレーションで表現する
ためには，メソスケールの変動を十分に表現できる 𝑂(1) km解像度の大気モデルを用いるこ
とが望ましい．さらに，初期の大規模場の不確実性を領域同化にも取り入れることで，高解像
度の領域同化の性能を最大限活用できることが示唆された．本研究で明らかになった階層構造
を持つ気象擾乱の予測可能性に対する初期の大規模場の不確実性とメソスケールの誤差発達
の重要性は，このような気象擾乱が引き起こす大雨の予測可能性を理解する上で重要な知見と
なる．

本研究では初期値の不確実性に着目して，階層構造を持つ気象擾乱の予測可能性に与える影
響を調べたが，数値モデルによる予測は初期値だけでなく境界条件やモデル自体の不確実性の
影響も受ける．本研究では扱わなかったこれらの不確実性に影響を与えうる要因について，最
後に検討する．大気の初期値の不確実性のみを考慮したアンサンブル予測では，観測期間後半
に発達したMCSに伴う降水量の不確実性を十分に表現できず，また大気の観測の効果も限定
的であったことから，観測期間後半に発達したMCSには暖かい海洋からの熱と水蒸気の供給
が重要な役割を果たしていたことが示唆される．しかし，シミュレーションで用いた海面水温
は観測された黒潮上の暖水塊と急峻な水温前線構造を再現していなかったため，この結果は海
面水温の影響を十分に反映できていない．第 4.5節でも述べたように，梅雨前線下の東シナ海
の海面水温は観測が難しいため不確実性が大きく，解析プロダクト間でもばらつきが大きい．
したがって，後半のMCSの予測精度を改善するためには，大気と同様に海面水温の不確実性
を表現することが重要であると考えられる．気象庁の現業全球アンサンブル予測では海面水温
に摂動を与えているが，全球予測における海面水温の摂動は週間予報を対象として，時間方向
の変動を表現するために開発されており (太田・堀田 2016)，短期予報で重要となる初期値の不
確実性は対象としていない．大気に影響を与える表面付近の海面水温は，擾乱の通過に応じて
大気と同様の時間スケールで変動するため，MCSの発達に影響を与える海面水温の不確実性
を取り入れるためには初期値の不確実性を考慮する必要がある．複数センターの海面水温解析
(Kunii and Miyoshi 2012; Duc et al. 2015) や，海洋のアンサンブル解析プロダクト (Ohishi
et al. 2023) を用いて，海面水温の初期値の不確実性を表現することで，海洋の影響を受けて
発達する気象擾乱の予測可能性に対して理解を深めることができると期待される．また，観測
期間後半のMCSの発達には海面エンタルピーフラックスに由来する局所的な条件付き不安定
が寄与したと考えられるが，このような局所的な不安定成層の表現には地表面過程や境界層過
程が持つ不確実性が大きく影響する (Stensrud et al. 2000)．これらの境界条件や数値予報モ
デルが持つ不確実性を考慮することで，海上で発達するMCSの予測可能性に対する理解をよ
り深めることができると考えられる．

第 5章で考案したアンサンブル変分 LSB手法では，サンプル数不足の問題から全球モデル
と領域モデルの間の交差共分散を無視した．しかし全球と領域モデルのように異なる空間ス
ケールを持つ場の間での相互作用や，大気と海洋のように異なる時間スケールを持つ場の間で
の相互作用を考慮するためには，データ同化においてそれぞれの場の間の交差共分散を適切に
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取り扱う必要がある．大気と海洋の間の相互作用については，大気海洋結合のアンサンブル予
測システムを用いて，海洋の力学が持つ不確実性の影響を大気の変動に反映させる試みが近年
進められている．しかし，結合システムにおいて大気（海洋）の観測が海洋（大気）に与える
インパクトを適切に評価するのは難しく (Komori et al. 2018)，交差共分散の性質を把握し
た上でその扱いを改善することが求められている (Wright et al. 2024)．本研究で定式化した
アンサンブル変分 LSB手法は，全球モデルの場を同化によって変更される制御変数ではなく，
観測と同じように情報として扱っている点で結合同化とは異なるが，例えば前述した海面水温
アンサンブルを情報として取り入れることで，海洋モデルと結合するよりも簡単に海面水温の
不確実性を同化において考慮することができると考えられる．また，海洋内部の不確実性を取
り入れる場合には大気との時間スケールの違いが問題となるが，アンサンブル変分法は 4次元
同化への拡張において接線型モデルや随伴モデルを必要としないため，容易に拡張することが
できる．必要な情報を落とさずにサンプリング誤差を緩和する手法を探求することで，本研究
のアンサンブル変分 LSB手法を発展させて，異なる空間範囲，異なる要素を対象とする数値
予報モデル間の階層性を反映したデータ同化手法を構築することができると期待される．
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最後に，私の意思を尊重し，温かく見守り支え続けてくれた家族に深く感謝します．

https://nomads.ncep.noaa.gov/
https://rda.ucar.edu/
http://database.rish.kyoto-u.ac.jp/arch/jmadata
https://www.eorc.jaxa.jp/ptree/index.html
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付録 A

FSSの導出と解釈

ここでは 幾田 (2010) の解説を参考に，Fractions Skill Score (Roberts and Lean 2008) の
導出とその解釈について記す．

FSSは現象の表現に空間的な曖昧さを与えて検証を行うファジー検証の一つである．同じ格
子に空間内挿した任意の変量の観測と予報の分布を 𝑂𝑟，𝐹𝑟 として，閾値 𝑞 を用いてそれぞれ
の分布を二値化する．

𝐼𝑂 = {1 𝑂𝑟 ≥ 𝑞
0 𝑂𝑟 < 𝑞

𝐼𝐹 = {1 𝐹𝑟 ≥ 𝑞
0 𝐹𝑟 < 𝑞

この 𝐼𝑂 と 𝐼𝐹 に対して，検証対象格子を中心とする一辺 𝑛 格子の正方形領域を考え，この正
方形領域に含まれる二値化された情報を領域平均し分数化する．

𝑂(𝑛)𝑖,𝑗 = 1
𝑛2

𝑛
∑
𝑘=1

𝑛
∑
𝑗=1

𝐼𝑂 [𝑖 + 𝑘 − 1 − 𝑛 − 1
2

, 𝑗 + 𝑙 − 1 − 𝑛 − 1
2

]

𝐹(𝑛)𝑖,𝑗 = 1
𝑛2

𝑛
∑
𝑘=1

𝑛
∑
𝑗=1

𝐼𝐹 [𝑖 + 𝑘 − 1 − 𝑛 − 1
2

, 𝑗 + 𝑙 − 1 − 𝑛 − 1
2

]

添え字の 𝑖, 𝑗 は東西，南北方向の格子番号を表す．分数化された変量 𝑂(𝑛) と 𝐹(𝑛) によって
計算される平均二乗誤差（MSE）は，検証領域の東西，南北方向の格子数をそれぞれ 𝑁𝑥, 𝑁𝑦

として，

MSE(𝑛) = 1
𝑁𝑥𝑁𝑦

𝑁𝑥

∑
𝑖=1

𝑁𝑦

∑
𝑗=1

[𝑂(𝑛)𝑖,𝑗 − 𝐹(𝑛)𝑖,𝑗]
2

と表される．このMSEと参照値として任意のMSEの取りうる最大値（予報と観測の分布が
全く適合しない場合のMSE）

MSE(𝑛)ref = 1
𝑁𝑥𝑁𝑦

𝑁𝑥

∑
𝑖=1

𝑁𝑦

∑
𝑗=1

[𝑂(𝑛)2
𝑖,𝑗 − 𝐹(𝑛)2

𝑖,𝑗]
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および完全予報の MSE(𝑛)perfect = 0 を用いて，FSSは以下の式で定義される．

FSS(𝑛) =
MSE(𝑛) − MSE(𝑛)ref

MSE(𝑛)perfect − MSE(𝑛)ref
= 1 −

MSE(𝑛)

MSE(𝑛)ref
(A.1)

この定義から，FSSは 0から 1の値を取り，1に近いほど予報精度が高いことを示すことがわ
かる．

FSSは平滑化の空間スケール 𝑛 を大きくするに従って増加し，一定の値（Asymptote FSS,
AFSS）に漸近する．

AFSS = 1 − (𝑓𝑂 − 𝑓𝐹)2

𝑓2
𝑂 + 𝑓2

𝐹
= 2𝑓𝑂𝑓𝐹

𝑓2
𝑂 + 𝑓2

𝐹
(A.2)

ここで

𝑓𝑂 = 1
𝑁𝑥𝑁𝑦

𝑁𝑥

∑
𝑖=1

𝑁𝑦

∑
𝑗=1

𝐼𝑂 𝑖,𝑗

𝑓𝐹 = 1
𝑁𝑥𝑁𝑦

𝑁𝑥

∑
𝑖=1

𝑁𝑦

∑
𝑗=1

𝐼𝐹 𝑖,𝑗

はそれぞれ観測頻度と予報頻度を表す．AFSS は検証対象領域全体を覆う空間スケール
(𝑛 = 2 ⋅ max(𝑁𝑥, 𝑁𝑦) − 1) に対して計算された FSS であり，予報がバイアスを持たない
(𝑓𝐹 = 𝑓𝑂) 場合には 1となる．

FSSは平滑化スケールに依存するため，利用価値のある空間スケールを選択するための目標
スコア（ターゲット FSS）を完全予報（𝐹𝑆𝑆 = 1）とランダム予報の中間の FSSとして定義
する．

FSStarget = 1 + FSSrandom
2

(A.3)

ここで FSSrandom はバイアスを持たないランダム予報を仮定した場合の FSS であり，FSS
(𝑛 = 1) の予報あり観測ありの確率（P(予報あり) × P(観測あり)）で表される．

FSSrandom = FSS(1)

= 1 −
1

𝑁𝑥𝑁𝑦
∑𝑁𝑥

𝑖=1 ∑𝑁𝑦
𝑗=1[𝐼𝑂 𝑖,𝑗 − 𝐼𝐹 𝑖,𝑗]2

1
𝑁𝑥𝑁𝑦

∑𝑁𝑥
𝑖=1 ∑𝑁𝑦

𝑗=1[𝐼2
𝑂 𝑖,𝑗 + 𝐼2

𝐹 𝑖,𝑗]

= 1 −
𝑓𝑂 + 𝑓𝐹 − 2

𝑁𝑥𝑁𝑦
∑𝑁𝑥

𝑖=1 ∑𝑁𝑦
𝑗=1 𝐼𝑂 𝑖,𝑗𝐼𝐹 𝑖,𝑗

𝑓𝑂 + 𝑓𝐹

= 2𝑓𝑂𝑓𝐹
𝑓𝑂 + 𝑓𝐹

→
𝑓𝐹=𝑓𝑂

𝑓𝑂 (A.4)

ここでは同一格子で P(予報あり) × P(観測あり) = 𝑓𝐹𝑓𝑂 であること，𝐼2
𝑂,𝐹 = 𝐼𝑂,𝐹 である

ことを用いている．
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付録 B

領域モデルにおける運動エネルギー
スペクトルの計算

ここでは第 6 章で用いた，領域モデルの水平 2 次元の風速データから 1 次元の運動エネル
ギースペクトルを計算する手法について記す．なお，一次元モデルの誤差・分散のスペクトル
も，本節の手法を一次元データに対応させて用いている．本研究では Durran et al. (2017) の
記述を参考に，離散余弦変換 (DCT, Denis et al. 2002) を用いてスペクトルを計算している．

2次元風速データから 1次元の運動エネルギースペクトル K̂E(𝑘) を計算する際には，ベク
トル化した波数 c(𝜃) = (𝑘 cos 𝜃, 𝑘 sin 𝜃) を用いて表される以下の式を離散化する．

K̂E(𝑘) = 1
2

∫
𝜋
2

0
{𝑢̂[c(𝜃)]𝑢̂∗[c(𝜃)] + ̂𝑣[c(𝜃)] ̂𝑣∗[c(𝜃)]} 𝑘d𝜃 (B.1)

式 (B.1) の右辺の積分の概念図を 図 B.1 に示す．ここでは Durran et al. (2017) とは異なり
DCTを用いるため，東西・南北波数の平面において第一象限のみ考慮する．

2次元東西風速データ 𝑢(𝑖, 𝑗) の DCTは以下のように表される．

𝑢̂(𝑚, 𝑛) = 𝛽(𝑚)𝛽(𝑛)
𝑁𝑖−1

∑
𝑖=0

𝑁𝑗−1

∑
𝑗=0

𝑢(𝑖, 𝑗) cos [𝜋𝑚
(𝑖 + 1

2)
𝑁𝑖

] cos [𝜋𝑛
(𝑗 + 1

2)
𝑁𝑗

] (B.2)

𝑢(𝑖, 𝑗) =
𝑁𝑖−1

∑
𝑚=0

𝑁𝑗−1

∑
𝑛=0

𝑢̂(𝑚, 𝑛) cos [𝜋𝑚
(𝑖 + 1

2)
𝑁𝑖

] cos [𝜋𝑛
(𝑗 + 1

2)
𝑁𝑗

] (B.3)

𝛽(𝑚) = {
1

𝑁𝑖
(𝑚 = 0)

2
𝑁𝑖

(𝑚 ≠ 0)
, 𝛽(𝑛) = {

1
𝑁𝑗

(𝑛 = 0)
2

𝑁𝑗
(𝑛 ≠ 0)

式 (B.2) の実装には Scipy の fft モジュールの dct(type=2,norm='forward') を利用した．

式 (B.2) における離散化された東西・南北波数

𝑘𝑥𝑚 = 𝑚Δ𝑘𝑥 = 𝑚 𝜋
𝐿𝑥

𝑘𝑦𝑛 = 𝑛Δ𝑘𝑦 = 𝑛 𝜋
𝐿𝑦
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￼kx

￼ky

￼θ

￼k

￼Δk

￼c(θ) = (k cos θ, k sin θ)

図 B.1: 東西・南北波数と水平波数の対応．

（𝐿𝑥, 𝐿𝑦 はそれぞれ東西方向と南北方向の領域幅）を用いると，領域平均した運動エネルギー
u⋅u

2 と 1次元の運動エネルギースペクトル密度 K̂E(𝑘) との間のパーシバル関係式

u ⋅ u
2

= ∫
∞

0
K̂E(𝑘)d𝑘

の離散形は以下のように表される．

1
𝐿𝑥𝐿𝑦

𝑁𝑖−1

∑
𝑖=0

𝑁𝑗−1

∑
𝑗=0

𝑢(𝑖, 𝑗)2 + 𝑣(𝑖, 𝑗)2

2
Δ𝑥Δ𝑦 =

𝐿𝑥𝐿𝑦

2𝜋2

𝑁𝑖−1

∑
𝑚=1

𝑁𝑗−1

∑
𝑛=1

[𝑢̂(𝑚, 𝑛)𝑢̂∗(𝑚, 𝑛) + ̂𝑣(𝑚, 𝑛) ̂𝑣∗(𝑚, 𝑛)]Δ𝑘𝑥Δ𝑘𝑦

(B.4)
ここで水平波数 𝑘 とその刻み幅を

𝑘 = √𝑘2
𝑥𝑚 + 𝑘2

𝑦𝑛, Δ𝑘 = 2 max(Δ𝑘𝑥, Δ𝑘𝑦)

と定義する．刻み幅の定義では，フーリエ変換との一貫性のために 2を掛けている．最大水平
波数を

𝑘max = 𝑁maxΔ𝑘 = ⌈
√

2 max (𝑁𝑖
2

,
𝑁𝑗

2
)⌉

（図 B.1 の対角方向の最大距離）として，離散化した水平波数を 𝑘𝑝 = 𝑝Δ𝑘 (𝑝 = 1, ⋯ , 𝑁max)
と定義する．𝑘𝑝 に対応するスペクトル密度は，

𝑅(𝑝) = [(𝑚, 𝑛) ∣𝑘𝑝 − Δ𝑘
2

≤ √𝑘2
𝑥𝑚 + 𝑘2

𝑦𝑛 < 𝑘𝑝 + Δ𝑘
2

] (B.5)

（図 B.1の点線を挟む 2つの弧で囲まれる領域）に含まれる波数空間のインデックス (𝑚, 𝑛) を
持つ要素の合計で定義する．すなわち式 (B.4) より，離散化された 1次元エネルギースペクト
ル密度は

1
𝐿𝑥𝐿𝑦

𝑁𝑖−1

∑
𝑖=0

𝑁𝑗−1

∑
𝑗=0

𝑢(𝑖, 𝑗)2 + 𝑣(𝑖, 𝑗)2

2
Δ𝑥Δ𝑦 =

𝑁max

∑
𝑝=1

K̂E(𝑘𝑝)Δ𝑘
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K̂E(𝑘𝑝) =
𝐿𝑥𝐿𝑦 min(Δ𝑘𝑥, Δ𝑘𝑦)

4𝜋2 ∑
𝑚,𝑛∈𝑅(𝑝)

[𝑢̂(𝑚, 𝑛)𝑢̂∗(𝑚, 𝑛) + ̂𝑣(𝑚, 𝑛) ̂𝑣∗(𝑚, 𝑛)] (B.6)

と表される．

式 (B.6) の和に含まれる項の数（𝐶(𝑝)）は 𝑘𝑝 = min(𝑘𝑥max, 𝑘𝑦max) を満たすまで 𝑝 とと
もに単調に増加し，その後 𝑝 が増加するにつれて減少するため，その変動に伴う離散化ノイズ
が生じる．このノイズを緩和するために，𝐶(𝑝) に基づく緩和係数を作用させる (Durran et al.
2017)．

K̂E(𝑘𝑝) ∶=
𝜋𝑘𝑝

2Δ𝑘⊥𝐶(𝑝)
K̂E(𝑘𝑝) (B.7)

𝑘𝑝 = 1
𝐶(𝑝)

∑
𝑚,𝑛∈𝑅(𝑝)

√𝑘2
𝑥𝑚 + 𝑘2

𝑦𝑚

Δ𝑘⊥ = min(Δ𝑘𝑥, Δ𝑘𝑦)

式 (B.7) の係数は 図 B.1 の点線上にある要素数と実際の要素数 𝐶(𝑝) との比を表している．
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付録 C

アンサンブル感度解析

C.1 アンサンブルアジョイント感度解析

C.1.1 アジョイント感度解析

アジョイント感度解析では，注目する現象を表す予測指標 𝐽 の変化量と初期時刻の予報変数
の間の関係から，予測指標の変化に最も影響を与える初期時刻の変数・領域を特定する．

時刻 𝑇 における予報変数の微小変化 z に対する予測指標 𝐽(x𝑇) の変化は，x𝑇 の周りでの
テイラー展開

𝐽(x𝑇 + z) = 𝐽(x𝑇) + [ 𝜕𝐽
𝜕x𝑇

]
T

z + 𝑂(‖z‖2)

において摂動の二次以上の項を無視することで，

Δ𝐽 = 𝐽(x𝑇 + z) − 𝐽(x𝑇) ≃ [ 𝜕𝐽
𝜕x𝑇

]
T

z (C.1)

と表される．摂動の線型時間発展 (3.3) を仮定すると，(C.1) より予測指標の変化は随伴（ア
ジョイント）モデルMT を用いて以下のように表される．

Δ𝐽 = [MT 𝜕𝐽
𝜕x𝑇

]
T

y ≡ [ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

y (C.2)

したがって，アジョイント感度は以下のように定義される．

𝜕𝐽
𝜕x0

= MT 𝜕𝐽
𝜕x𝑇

(C.3)

C.1.1.1 統計的観点からの定義
Ancell and Hakim (2007, AH07) は初期の基本場の誤差分布に基づく統計的なアジョイン
ト感度を定義し，Duc et al. (2023, DKH23) では AH07の定義を予測指標の変化（応答）Δ𝐽
の観点から整理した．

式 (C.2)の両辺に右から初期摂動の転置を作用させ，期待値を取る．

⟨Δ𝐽yT⟩ = [ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

⟨yyT⟩
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左辺は予測指標の変化量と初期摂動の間の交差共分散（cov(Δ𝐽, y)），右辺はアジョイント感
度と初期摂動の共分散（A = ⟨yyT⟩）との内積を表している．したがって，統計的に定義され
るアジョイント感度は以下のように表される．

𝜕𝐽
𝜕x0

= A−1cov(y, Δ𝐽) (C.4)

DKH23は式 (C.2)に基づき，予報変数の 𝑖 番目の要素 x0,𝑖 が std(𝑦𝑖)（y の 𝑖 番目の要素
の標準偏差）だけ変化したときの 𝐽 の正規化された応答を標準化感度（の 𝑖 番目の成分）とし
て定義した．

𝑠𝑖 ≡ 1
std(Δ𝐽)

Δ𝐽[std(𝑦𝑖)] = 1
std(Δ𝐽)

yT
𝑖 [ 𝜕𝐽

𝜕x0
] (C.5)

ここで y𝑖 ∈ ℝ𝑁 は 𝑖 番目の要素が std(𝑦𝑖) であり，その確率分布は A を共分散とするガウス
分布に従う．y𝑖 は A の標準偏差と相関への分解

A = 𝜮C𝜮

𝜮 = diag[std(𝑦𝑖)]𝑖=1,⋯,𝑁

を利用すると，以下のように表される．

y𝑖 = 𝜮c𝑖 (C.6)

c𝑖 は 相関行列 C の 𝑖 列目（𝑦𝑖 と y の間の相関）を表す．式 (C.6)を (C.5)に代入し，(C.4)
を用いると，

𝑠𝑖 = 1
std(Δ𝐽)

cT𝑖 𝜮 [ 𝜕𝐽
𝜕x0

] = 1
std(Δ𝐽)

cT𝑖 𝜮A−1cov(y, Δ𝐽)

となる．したがって，標準化感度は

s = ⎡⎢
⎣

𝑠1
⋮

𝑠𝑁

⎤⎥
⎦

= 1
std(Δ𝐽)

C𝜮A−1cov(y, Δ𝐽) = 1
std(Δ𝐽)

𝜮−1cov(y, Δ𝐽) = cor(y, Δ𝐽) (C.7)

と表され，予測指標と初期摂動との間の相関（cor(y, Δ𝐽)）と一致する．

C.1.1.2 初期摂動の決定方法
アジョイント感度解析において，𝜕𝐽/𝜕x0 は初期場 x0 の単位変化に対する予測指標の変化

Δ𝐽 を表すが，Δ𝐽 を最適にする初期摂動 y を求めることもできる．
Langland et al. (2002) では，予測指標として解析に対する予報の誤差エネルギー

𝐽(x𝑇) = 1
2

(e𝑇)TCe𝑇, e𝑇 = x𝑇 − xa
𝑇

（xa
𝑇 は時刻 𝑇における解析値，Cは予報変数からエネルギーを計算する際の係数行列）を取り，

予測指標が初期摂動に対して線型に変化するとみなせる（𝐽(x0 + y) ≃ 𝐽(x0) + (𝜕𝐽/𝜕x0)y）
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場合に，予測指標の変化量が基本場の予報誤差エネルギー（の −1 倍）と等しくなる，すなわ
ち予報誤差を 0にするような初期摂動を最適な初期摂動と定義した．

yopt = −𝜆C−1 𝜕𝐽
𝜕x0

, 𝜆 = 1
2

(e𝑇)TCe𝑇

[ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

C−1 𝜕𝐽
𝜕x0

= 𝐽(x𝑇)

[ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

C−1 𝜕𝐽
𝜕x0

(C.8)

Δ𝐽opt = [ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

yopt = −𝜆 [ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

C−1 𝜕𝐽
𝜕x0

= −𝐽(x𝑇)

Enomoto et al. (2015, EYO15) では，初期ノルムが ‖y‖Ga
= 1 を満たすという制約条件の

もとで，|Δ𝐽| を最大にする y を Lagrangeの未定乗数法を用いて以下のように求めた．

𝐹(y, 𝜆) = Δ𝐽 + 𝜆(1 − yTGay) = [ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

y + 𝜆(1 − yTGay) (C.9)

𝜕𝐹
𝜕y

= 𝜕𝐽
𝜕x0

− 2𝜆Gay = 0 (C.10)

∴ 2𝜆y = G−1
a

𝜕𝐽
𝜕x0

(C.11)

すなわち，y はG−1
a

𝜕𝐽
𝜕x0

と平行になる．Ga が単位行列，すなわち初期のノルムに標準内積を

選択すると，y は 𝜕𝐽
𝜕x0

と平行になる．

EYO15では y の振幅に任意性を残していたが，Lagrange関数の未定乗数に関する微分（制
約条件）を利用することで，振幅も決定することができる．

𝜕𝐹
𝜕𝜆

= 1 − yTGay = 0 ⇒ yTGay = 1 (C.12)

(C.11)と (C.12)より，
1

(2𝜆)2 [ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

G−1
a

𝜕𝐽
𝜕x0

= 1

⇒ 2𝜆 = ± ([ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

G−1
a

𝜕𝐽
𝜕x0

)

1
2

(C.13)

したがって，

y = ± ([ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

G−1
a

𝜕𝐽
𝜕x0

)
− 1

2

G−1
a

𝜕𝐽
𝜕x0

(C.14)

として（符号の任意性を残して）最大成長する初期摂動が求まる．

DKH23では統計的感度 (C.4)とその標準化 (C.7)から，EYO15と同様に |Δ𝐽| を最大にす
る初期摂動を定義した．

|Δ𝐽| = ∣[ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

y∣ = ∣cov(y, Δ𝐽)TA−1y∣ = std(Δ𝐽)|sTC−1ỹ| (C.15)
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初期摂動への制約条件として，初期の誤差共分散の逆行列 A−1 に基づくノルム（マハラノビ
スノルム）を考える．

‖y‖A−1 = 𝜌 ⇔ ‖ỹ‖C−1 = 𝜌 (C.16)

このとき，|Δ𝐽| を最大にする y は式 (C.15)にコーシーシュワルツの不等式を適用して，

|sTC−1ỹ| ≤ ‖s‖C−1‖ỹ‖C−1 ≤ 𝜌‖s‖C−1 (C.17)

したがって，|Δ𝐽| が最大となるとき， ̃y は s と平行である．

̃yopt = 𝜇s

係数 𝜇 は (C.16)より，
𝜇 = ± 𝜌

‖s‖C−1

となる．したがって，|Δ𝐽| を最大にする初期摂動は

yopt = ± 𝜌
‖s‖C−1

𝜮s (C.18)

𝜌 = ‖s‖C−1（初期摂動と標準化感度は誤差相関行列に対するノルムに対して同じ大きさ）と
設定すると，

yopt = ±𝜮s

となる．

C.1.2 アンサンブルへの拡張

本節では、アンサンブルアジョイント感度解析（Ensemble adjoint sensitivity analysis,
EnASA）の複数の導出をレビューし，それらの間の関係について議論する．

C.1.2.1 AH07の導出
統計的に定義されるアジョイント感度 (C.4) の右辺をアンサンブルで近似すると，以下のア

ンサンブル感度が得られる．
𝜕𝐽
𝜕x0

= [YYT]−1YJT
e (C.19)

ここで J𝑒 は各メンバーに対して計算した予測指標のアンサンブル平均からの差を並べた行ベ
クトル

Je = [𝐽(x(1)
𝑇 ) − 𝐽, ⋯ , 𝐽(x(𝐾)

𝑇 ) − 𝐽] ∈ ℝ1×𝐾 (C.20)

を表す．

通常アンサンブルサイズは状態変数次元より遥かに小さいため (𝑁 ≫ 𝐾)，共分散 YYT の
逆行列は定義できない．そこで AH07は，初期摂動の分散のみを用いることでアンサンブル感
度を定義した．

𝜕𝐽e
𝜕x0

= D−1YJT
e , D = diag[YYT] (C.21)
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C.1.2.2 Hacker and Lei (2015, HL15) の導出
HL15では，EnASAはアジョイント感度 𝜕𝐽/𝜕x0 の統計的線型化であるとみなし，以下の
線型回帰問題を解いて得られる回帰係数 ̂𝜷 がアンサンブル感度であると定義した．

Je = 𝜷TY + 𝜺, ̂𝜷 ≡ 𝜕𝐽e
𝜕x0

(C.22)

前小節でも述べたように，大抵の場合アンサンブル数は状態変数次元よりも小さいため，式
(C.22) は劣決定である．そこで HL15では式 (C.22) の最小ノルム解を Lagrange未定乗数法
を用いて求めた．

𝐹(𝜷, 𝝀) = 𝜷T𝜷 − 𝝀T(𝜷TY − Je) (C.23)

ここで未定乗数 𝝀 ∈ ℝ𝐾 はアンサンブル次元のベクトルである．式 (C.23) から，最小ノルム
解に基づくアンサンブル感度は以下のように表される．

𝜕𝐽e
𝜕x0

= ̂𝜷 = Y(YTY)−1JT
e (C.24)

C.1.2.3 EYO15の導出
EnSVSA（第 3.1.1節）と同様に，求めるべき初期摂動 y をアンサンブル初期摂動の線型結
合（式 (3.6)）で表す．式 (C.2)の関係が各アンサンブルメンバーに対しても成り立つと仮定す
ると，

Δ𝐽 = [ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

Yp = Jep

式 (C.9)に基づき，Lagrangeの未定乗数法を適用すると，

𝐹(p, 𝜆) = Jep + 𝜆(1 − pTYTGaYp)

𝜕𝐹
𝜕p

= JT
e − 2𝜆YTGaYp

∴ 2𝜆p = (YTGaY)−1JT
e

と求められる．したがって，|Δ𝐽| を最大化する初期摂動は，

y ∝ Y(YTGaY)−1JT
e (C.25)

式 (C.13)と同様に，制約条件を利用して振幅を求めると，

y = ± [Je(YTGaY)−1JT
e ]− 1

2 Y(YTGaY)−1JT
e (C.26)

となる．

初期ノルムとしてアンサンブルから推定される誤差共分散

Ae = 1
𝐾 − 1

YYT
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の（擬）逆行列を取る（Ga → A†
e，マハラノビスノルム (C.16)に相当する）場合，YTA†

eY ≃
(𝐾 − 1)I𝐾 より，式 (C.26)は

y ≃ ± 1
std(Je)

cov(Y, Je) (C.27)

と表される．ここで std(Je) は Je の標準偏差を表す．すなわち，予測指標の変化量 |Δ𝐽|
を最大にする初期摂動は，予測指標のアンサンブル摂動 (C.20) を重みとするアンサンブル
初期摂動の線型結合に比例する．これは，DKH23 における最適初期摂動 (C.18) において，
𝜌 = std(Δ𝐽)‖s‖C−1 とした場合と一致する．

C.1.2.4 アンサンブルアジョイント感度解析の複数の定式化の関係
• AH07と HL15の関係

HL15における線型回帰問題としての定式化 (C.22) に従うと，AH07の定式化 (C.21)
は最小二乗解 (C.19) の単変量回帰とした場合に相当し，HL15 では多変量回帰を取
ることが特に小さなスケールの変動が存在する場合に重要であることを示した．一方
で AH07 の定式化 (C.21) は，変数どうしが無視できない相関を持つ実事例に対して
も妥当な感度を与えることが多くの先行研究で示されてきている．この単変量回帰の
問題に関して，DKH23 では標準化感度（第 C.1.1.1 節）の観点から，単変量の摂動
[0, ⋯ , 0, std(𝑦𝑖), 0, ⋯ , 0] が与えられたときに，初期の誤差共分散 A に従う多変量の摂
動 y𝑖 に対してアジョイント感度が与えるのと同じ応答を与える感度を実効アジョイン
ト感度（[𝜕𝐽/𝜕x0]e）として定義した．

Δ𝐽[y𝑖] = [ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
T

y𝑖 = ([ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
e
)

𝑖

std(𝑦𝑖) (C.28)

(C.5)よりΔ𝐽[y𝑖] = 𝑠𝑖 std(Δ𝐽) であるから，全ての要素を考えると，

[ 𝜕𝐽
𝜕x0

]
e

= 𝜮−1std(Δ𝐽)s = D−1cov(y, Δ𝐽) (C.29)

となる．この最右辺をアンサンブルで近似すると，AH07の定式化 (C.21)と一致する．
すなわち，実効アンサンブル感度の観点からは，AH07のアンサンブル感度は感度自体
が変数間の相関構造を含んでいるとみなせる．

DKH23 の議論は AH07 のアンサンブル感度が相関構造を反映していることを支持し
ているが，予測指標の応答を最大にする初期摂動（第 C.1.1.2 節）の観点から考える
と，AH07のアンサンブル感度からは初期摂動の相関構造が適切に推定できないことに
なる．

• HL15と EYO15の関係
HL15の多変量回帰から導出される予測指標の応答を最大にする初期摂動について考え
る．式 (C.14)において，アジョイント感度を多変量アンサンブル感度 (C.24)に置き換
えると，

y = 𝜆G−1
a Y(YTY)−1JT

e
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𝜆 = ± ([Y(YTY)−1JT
e ]T G−1

a Y(YTY)−1JT
e )

− 1
2

と表される．ここで初期ノルムとして Ae に対するマハラノビスノルム (C.16) を取
ると，

𝜆 = ± (Je(YTY)−1YT YYT

𝐾 − 1
Y(YTY)−1JT

e )
− 1

2

= ± 1
std(Je)

y = ± 1
std(Je)

YYT

𝐾 − 1
Y(YTY)−1JT

e = ± 1
std(Je)

cov(Y, Je) (C.30)

となり，(C.27)と一致する*1．したがって，HL15の多変量アンサンブル感度から計算
される応答を最大にする初期摂動は，EYO15の定式化において初期のアンサンブル誤
差共分散をノルムとして取る場合に得られる初期摂動と一致する．

C.2 アンサンブル特異ベクトル感度解析とアンサンブルアジョ
イント感度解析

本節では，EnSVSAから得られる最大成長する初期摂動と，EnASAから得られる初期摂動
との関係について議論する．

EYO15 で導出された，EnASA に基づく初期摂動 (C.26) において，予測指標として Gv

で定められるノルムを取ることを考える．各メンバーによる予測指標のずれ Δ𝐽 (𝑘) は通常
𝐽 (𝑘) − 𝐽 で定義されるが，ここでは EnSVSAのノルムと対応づけるために各メンバーの摂動
に対するノルムを取る．

Je = [(z(𝑘))TGvz(𝑘)]𝑘=1,⋯,𝐾 = diag[ZTGvZ]

このとき，EnASAから求められる初期摂動は，

yEnASA = ± [Je(YTGaY)−1JT
e ]− 1

2 Y[YGaYT]−1diag[ZTGvZ] (C.31)

一方，EnSVSAから求められる初期摂動は，

yEnSVSA = Yp = 𝜆−1Y[YGaY]−1[ZTGvZ]p (C.32)

すなわち，
diag[ZTGvZ] = [ZTGvZ]p (C.33)

を満たすとき，2 つの解析から得られる初期摂動は（振幅を除いて）一致する．しかし，式
(3.10)と (C.33)を同時に満たす p は存在しないため，EnASAと EnSVSAの解は指標を統一
しても一致しない．

*1 アンサンブル平均からの摂動を考える場合，YTYはランク落ちとなるため逆行列が存在せず，擬逆行列で置き
換えた計算を行うことになるため，式 (C.30)は厳密には成立しない．しかし状態変数次元がアンサンブル数よ
りもはるかに大きい場合，YTYのランクはおおよそ𝐾 − 1となるため，式 (C.30)が成り立つとして計算し
ても実用上の問題は生じない．
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