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 山地流域での降雨特性に関する統計的解析
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 本研究は気候, 地形, 標高の異なる3つ の山地流域に著者 らが設置 した数多くの雨量計から得られた降雨量デー

タに基づき, これを統計的に解析 し, かつ レーダー雨量計出力との比較を通 して地形性降雨の水文学的特性を抽

出することを行ったものである. この結果, 1)山 地斜面の降雨量は標高に対 してほぼ線型に増大 しており, そ

の実験式を提案した. 2)こ の線型回帰式の勾配も降雨強度, 降雨量とともに大きくなっている. 3)非 地形性降

雨の雷雨の場合には1)の 結果はあてはまらない. 4)山 麓あるいは平地で観測 した降雨量から山地流域の平均

降雨量を推定する式を提案しており, その結果山地部は平地の約3割 増しの降雨があることがわかった. 5)観

測時間スケール(5分 から60分)ご との最大降雨強度を推定する式を提案した
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1. は じ め に

 山地流域 では降雨強度 は高度 とともに増幅 されること

が知 られている1)～5)が, 標高の高 い山地部 での雨量 を実

測 する ごとは困難 であり, 山地流域での降雨量が定量的

に評価 されいる例 は少 ない. 近年, 建設省及 び北海道 開

発局 に よ り, 日本 国内の2o数 ケ所 に レー ダ雨量 計が設

置 され, 広範 囲の雨域 を同時 に観測で き, 雨域の移動 や

発達 を時 々刻 々と再現す ることが可能 とな った. レーダ

による降雨観測で はその実用性の ため観測 メッシュが3

km×3km程 度 となってお り, 1つ の観 測 メ ッシュ内 に

地形 の起 伏が包含 されて しま う場合 もある. この ため

レーダ雨量 計 は降雨 量 に及ぼす地 形 の影 響 が平均 化 さ

れ, 3km以 下の起伏 に対 す る降雨 の増幅量 を測定 す る

ことが困難 な地域 も存在 している. 実際に河川や ダムの

管理 を効率的かつ, 精度良 く行 うに は流域での降雨量分

布 に関す る詳細な情報が必要 となる. 地形 の起 伏 を考慮

した降雨量分布式 をレー ダの観測 メ ッシュ内の降雨量分

布の補完 に用 いる ことに よって レーダ雨量 計か ら得 られ

る情 報 とその精度 は飛躍 的 に増大 す る と考 え られる. 

196o年 代 に は大規模 な ダムの建設 に ともない, 山地 流

域 での 降雨量 の統 計的 な研究 がな され6), 面積雨量 や最

大可能降水量, さらに観測点 の選定等 について多 くの実

験式が提案 されているが, 山地流域 おいて標高 の増加 に

伴 う降雨強度の増幅量 は明かにされていない. 山地流域

での降雨 強度 の分布特性 を把握 するには実 際に降雨 を観

測す ることが必要 にな るが, 現在で は山地流域での地上

における降雨観測 はほ とん ど行われて いない. 気象庁の

アメ ダスデー タにお いて もその大 部分 は標 高20om以

下の低 い場所 の降雨量 を測定 してい るのが現状で ある. 

本研究で は表一1に 示 す ように気候, 地形 の異 なる3つ

の山地 流域 の山斜面 に転倒 枡型雨 量計 を高密 度 に設 置

し, 降雨 の地上観測 を行 なった. これ らの観測 デー タを

基に山地流域全体 の降雨特性 を統計 的に整理 し降雨 に及

ぼす地形及 び風 の影響 を考察 するとともに, これ らの成

果か ら斜面 による影響 を考慮 した実用 的な降雨量 の算定

手法 の提案 を行 っている. 

表-1 観測を行った流域とその特性
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2. 流 域 ス ケ ー ル で の降 雨特 性 に 関 す る従 来 の研

 究

 従 来か ら降雨 の統計的 な研究が行われ, 降雨 につ いて

の観 測精度 や種 々の実験式が報告 されている. 

(1)雨 量計の観 測精度

 山地流域で は風 と斜面に影 響され降雨 の捕捉率 が変化

することが指摘 されている6). 山地斜 面にお いて は傾斜

雨 量計 による降雨観測 の必 要姓が言 われて お り6牌, 受

水口に傾斜 や風 よけを付 けて雨量の捕捉率 につ いての研

究が行われている6),8)～11). これらの研究で は風上斜面 で

14%多 く捕 捉 され風下斜面 で は5%少 な くなる ことや

風速10m/sで8～27%捕 捉 率 が低下 す ることが報告 さ

れている. しか し, 風や斜面に よる降雨 量の補正 はそれ

自体 が未 だ十分 に確立 されてい ないので, 本研究で は雨

量計か ら得 られたデータを真値と して解析 して いる. 

(2)山 地斜 面 にお ける降雨量に関 する統計的研究

 川畑(1961)6)は 山岳 での降雨量 が平地 での降 雨量 よ

りも多 いことを指摘 している. この中で山地 での降水量

分布 はある高度 で最大値 を示 し, それ以上 の高度 では少

な くなる傾 向に ある こと を示 してい る. 最 大降雨 量P

(mm)と 降雨 期間D(hour)と の 関係 はP=K×1(m

=1/2)で 表 され, R. D-Fletcher(1950)は 全 世界 に

おける最大降雨量P(mm)と 降雨期間D(h0ur)の 関係

をP=363Dと 表 す ことが で きる こと を報 告 してい

る6). 高橋(1956)12)は 降雨期間0(hQur)とDに 対 して

期待 で きるP時 間降雨量P(mm)と の関係 は次式 の実

験式で表 され る12 ). 

P=(constant)
1. 31D

1+0.31D

D時 間降雨強度R(mm/h)は 上式 をDで 割 る ことに

よって次式が求 まる. 

R=(constant)
1. 31

1+0.31D
(1)

図一1 観測対象とした流域の様子

(a)北 海道 夕張岳(標 高1300mか ら西側斜面

 を見下 ろす.)

(b)三 重県御在所 山(標 高1100mか ら伊勢湾

 方向 を望む.)

(c)三 重県 尾鷲(九 鬼半島)(標 高300mか ら

 九鬼湾 を望む. )

図-2 観測対象とした流域の地形図

(●は雨 量計設置位 置, → は図一1の それぞれの流域 を撮影 した位置 と方向 を示す. )

(a)夕 張岱の地形図 (b)御 在所山の地形図 (c)尾 鷲, 九鬼半島の地形図
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 最 近 の研 究 で は山田(啓)(1984)12)が 利 根川 の上 流

域 での台風 に伴 う28個 の降雨 デー タを用 いて風 と地 形

の効果 につ いての研究 を行 ってお り, 風 を遮 る地 形の断

面 が大 きいほど雨が強 くな ることを指摘 してい る. 榊原, 

武 田(1973)13)は レーダを用 いて降雨量 を地形 の影響 が

ない場合 の雨量 と地形及び一般風 の風 向 ・風 速の影響 を

含 む増幅係数の積 として表 し, 降雨 のケースス タデ ィー

を行 うことによ り各地特 有の降雨増 幅係数 の存在 を明 ら

かに して いる. 沖(1989)14)は 広域 のアメ ダスデータ を

用 いて地形の効果が風向別平均 降水量 に反映されてい る

ことを示 してい る. 岡本(1984)27)は 山地部 の面積雨 量

を精度良 く測定す るため, 雨量 計の配置 間隔やその精度

について数 多 くの雨量計 を設置 することによって検討 を

行 っている. 

3. 夕 張 岳, 御 在 所 山及 び尾 鷲 の 地 形 及 び気 象 特

 性 と解 析 に用 い た デ ー タ

(1)地 形及 び気象特性

 図一1及 び図一2の(a)～(c)に 夕張岳, 御 在所 山

及び尾 鷲の流域写真及 び地形 図を示 した. 夕張岳流域 は

北 海 道 中央 部 に位置 し, 北 か ら南 にか け て14oom～

160omの 尾根 が縦 断 してお り, 標 高1667mの 夕張岳

をはさんで北海道 中央部 を西 と東 に分断 している地 形 で

あ る. 東西両斜 面 の勾配 は約13/1ooで ある. 御在 所 山

は鈴鹿 山脈 のほぼ中央 に位置 し北西側 に琵琶湖, 南東側

に伊勢 湾に挟 まれている. 西側 は山地地形 であ り, 東側

は図一1(b)に 示 され るように伊 勢湾か ら御在 所山 に

至 るまで全 くの平地地形で ある. このため, 琵琶湖側 の

斜面 と伊勢湾側 の斜面で は降水の形態が異 なり, 琵琶湖

側 で降水量が多 くなっている. 斜面勾配 は夕張岳の勾配

と比べ ると急 峻で約24/10oで ある. 尾 鷲市 は背後 に大

図一3台 風 にともなう豪雨

(a)台 風の通過にともなう御在所, 尾鷲での降雨

 (台風が上陸する2日 前から御在所山で雨が降り始め尾鷲では1日

 前に雨が降り始めている)

Cb)地 形の影響による降雨量の増加(御 在所山)

 (棒グラフは時間降雨量, 実線は積算降雨量, 図中の数字は標高を

 示す. )

図一4 地形の影響による降雨量の増加(夕 張岳)

 (棒グラフは時間降雨量, 実線 は積算降雨量, 図中の数

 字は標高を示す. 標高が高くなるにつれて降雨強度は増

 加する.)
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台 力原 をひかえ 日本有数 の豪雨地帯 である. 雨量計 を設

置 した九鬼半島 は太平洋 か ら山地 が発達 し, 3oom前 後

の低 い孤立 した山が連続 している. 雨量計 を設置 した山

の標 高 は318mで 斜面勾配 は約25/10oで ある. 流域 ス

ケールで見 ると夕張岳, 御在所 山は南北 に連 なる蒲鉾状

の山脈 で尾鷲 は海岸線 か ら孤立 した山 々が連 なった地形

である. 夕張岳 では降雨量 は少 なく6年 間 に観測 された

月降雨 量の最 大値 は47ommで あ り, 一雨 降雨量(本 論

文 では前後12時 間以上 降雨 がない ときを一雨降雨 と定

義 している)が5omm以 上 の降雨 は10回 であった. こ

れ に対 し御在所 ・尾鷲 の1993年 の月 降雨 量の最大値 は

それ ぞれ7oOmmと53ommで あった. 

(2)解 析 に用 いたデ-タ

 降雨観測 は表一1に 示す流域, 観測項 目で行 われてい

る. 図一2(a)～(c)に はそれ ぞれの地域 に設置 した

雨量計の位置 を. で示 している. 夕張川流域では点 で捕

え た降雨 と流域全体 の降雨 との比較 を行 うため, 北海道

開発局が ピンネ シ リ山 に設置 したレーダ雨量 計による雨

量 デー タを用 いて いる…御在所山, 尾鷲では雨量 と同時

に風向 ・風速 を計測 して いる. 著者 らの設置 した雨量計

は降雨量o. 5mm毎 に1回 枡が転倒 し, この時刻が メモ

リーに記録 され る. ダム管理用等の雨量計 は1時 間毎の

降雨量 と時刻 が記録 されている. "

4. 観 測 結 果 と考 察

(1)地 形の効果

a)地 形性 降雨

 図一3(a)は 台風の経路 及び尾鷲 と御在所 山に設置

された降雨量の観 測値 を示 している. 台風 の中心 は九州

か ら日本海 に向 けて北 上 している. 台風 の中心 が九州 に

上 陸する2日 前か ら御在 所山で雨が降 り始 め尾鷲 では1

日前 に雨 が降 り始めてい る. 特に台風が御在所 山に対 し

て北西 に位 置 した時(図 一3(a)の8/1o. 21)に は御

在 所山で は60mm/hを 越 え る豪雨 が観測 され ている. 

この とき図一7に 示 す ように台風の南東側 に位置 する尾

鷲や御在所で は南成分の風が非常 に強 くなっている. 図

-3(b)は 御在所 山 に強 い雨が降 った8月1o日11時

1o分 か ら15時 間の降雨 を標高毎 に示 している. 降雨強

度 は標高 が高 い程強 く, かつ長 い期間継続 してお り, 降

雨 は標 高が上 が るにつ れて強 くなってい る ことが わか

る. 図一4に は夕張岳 で観測 され た降雨 が図一3(b)

と同様 の整理方法で示 され ている. 夕張岳 にお いて も御

在所山と同 じく降雨 は標高 が上が るにつれて強 くなって

お り, 流域 が異 なっても地形 によって降雨強度 は増幅 さ

れ ることがわかる. 

b)雷 雨性(非 地形性)降 雨

 図一5は 夕張 岳付近 を移動す る局地的 な降雨 を示 して

いる. 図-5(a)に は降雨 レーダで1990. 9. 3に 観測 さ

れ た1omm/h以 上 の強い降雨強度の範囲が1o分 おきに

示 されて いる. 図一5(b)に は この時の地上雨 量計 に

よる観測結果 が示 されている. 強 い雨域 は西側か ら東側

図一5 雨域が移動する情況

(a)夕 張岳を移動する対流セル

 (10分毎のレーダ情報を50分 間表示, 図中の実線は等降雨強度線を

 示す)

(b)図 一6(a)に 対応 して夕張岳 を通過す る雨域の様子

 (地上雨量1990. 9. 3. 19: 10～19: 50)
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に向か って流 れ てきて お り, 約10kmの 水 平距 離 を約

1o分(約16 m/sec)で 進 んで いる. 最 も強 いと ころで

は5分 間降雨強度 が70mm/h以 上 に達 してい る. しか

し夕張岳 を越 える頃には降雨強度 は弱 くなってお り, 4o

分程度で減衰 している. この降雨 では台風 に伴 う地形性

降雨 とは異な り, 図ー3, 4及 び5(b)を 比較 してわか

るように標高が高 くなるにつ れて降雨強度 が大 き くなる

現象 は観 測 されていない. 

(2)風 と降雨量 の関係

 図一6に はレー ダ雨 量計が設置 され ている ピンネ シリ

山(110om)を 中心 とした半径12okmの 範囲の レーダ

画像 が示 されている. 図中 には2つ の異な る降雨域の変

化 の様子 が10分 毎 に示 されて いる. 図の雨域 の移 動方

向か ら夕張岳 では両降雨 ともほぼ西風が吹いてい ること

が観測 されてお り, 北海道上空の高層天 気図(500hPa)

か らもこの時 に西風が吹 いていた. さらに どちらの降雨

も山地流域 で降雨域が成長 してお り, 風 と地形の関係で

降雨 強度が増大 してい るのが わかる. (a)に は夕張 山

地 によって雨域が成長 しその後雨 域が東 方向に移 流 して

い く様子 が示 されてい る. (b)に は前線 の移動 に伴 っ

て雨域が移動す る様子が示 されている. 前線 の通過 にと

もない流域全体 に降雨域が広 がっているが, 図中の矢 印

近傍 を見 ると暑寒別岳及び夕張 山地 を通過 するとき降雨

強度 が強 くなっているこ とがわかる. 図一7は 御在所 山

における時間降雨量 と風 向 ・風速 の関係 を示 した もので

ある. 上段 には時間降雨量, 中段 には風 向, 下段 には風

速が各々時間の経過 と共 に示 されている. 御在所 山では

風速1om/sを 越 える強い風が伊勢 湾方 向(南 東風)か

ら吹 くときに降雨強度 が強 くな り(図 中A範 囲), 琵琶

湖 方向(北 西風)か ら10m/sを 越え る強 い風 が吹 いて

も雨 にな ることは少 な い(図 中B範 囲). これは伊 勢湾

方 向か ら風が吹 くときには海上 の湿 った空気が強 い風に

よって輸送 され, 風 と地形 によって水蒸気が収束 し雨粒

子 が形成 され る. これ に対 し琵琶湖側か ら風が吹 くとき

には御在所山 に至 るまで に水蒸気 を費や し御在所山で は

既 に乾 いた空気 となってお り, 強 い風 が吹 いても雨粒子

は形成 され ないもの と考え られ る. 以上の ことか ら強い

風 が吹 く時 に地形の影響 を受 けて降雨 強度 は増大す るこ

とや夏季 において強い雨が降る時夕張岳 では東側斜面が

風下斜面 とな り, 御在所 山では西側斜面 が風 下斜面 とな

ることがわかる. 

図一6 地形の影響 を受けた場合 の レーダ画像 の例(一 雨の総降雨量 が10omm以 上 の降雨)

((a)の 左 の図端 はレー ダ観測範囲の地形図であ り, 白い場所ほ ど高い. (a), (b)と も時間軸 は右 向きが正 で雨域 を10分

おきに表示 してい る. 黒い程降雨 強度が強い ことを表 して いる. 雨域 が南 から北 に移動 しているのが わかる.)

(a)夕 張山地に よって雨域が成長 しその後雨域が移流 して いく様子1993. 9. 30(3: 40～4: 20)

(b)前 線 の移動 に伴 って夕張 岳に よって雨域が成長する様子1992. 9.19(13: 00～13: 50)

図一7 御在所 山 にお ける降雨 量 と風 向 ・風速 の関係(1993年

 8月1日 か ら31日 までの記録, 上 段が降雨 強度, 中段

 が風向, 下段が風速 を示す.)
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図一8 1カ 月の降雨量 と地形 の関係

(a)夕 張岳(1カ 月降雨量)

(b)御 在所山(1カ 月降雨量)

(c) 尾鷲(1カ 月 降雨量)

図一9 一雨 の降雨量と地形の関係

(a)夕 張岳(一 雨降雨量)

(b)御 在所 山(一 雨降雨量)

(c)尾 鷲(一 雨降雨量)
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(3)地 形の形状 と降雨量分布

 図一8, 9, 10(a)～(c)は 夕張岳, 御在所 山, 尾鷲

で観測 された1カ 月, 一雨及 び時間最大 の降雨量 の分布

を地形 の縦断形 と並べ て示 したもので ある. 図中の下段

の●は斜 面上 に設置 され た雨量計の位置 を示 している. 

a)1カ 月降雨量の分布

 図一8(a)か ら, 夕張岳 にお ける降雨量 の分布 は山

の縦断形状 に類似 してお り, これ をさらに詳細 に見 ると

山頂 を境 に して降雨量の分布形状 は異 なって いることが

わか る. 風上側斜面(西 側斜面)で は降雨量 は標高 に比

例 し亡増加 して いるのに対 し, 風 下側斜面(東 側斜面)

の中腹 で ピー クを持 つ傾 向 にある. 特 に1990年9月 の

図一10 マ雨の時間最大降雨強度と地形の関係

(a)夕 張岳(一雨の中での時間最大降雨強度)

(b)御 在所山(一 雨の中での時間最大降雨強度)

(c)尾 鷲(一 雨の中での時間最大降雨強度)

図一11 夕張岳における降雨強度と地形の関係

 (降雨量の分布形と地形形状が一致 していない場合)

(a)一 雨

(b)一 雨の中での時間最大降雨強度
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降雨量の分布(図 中○)は 西側斜面か ら東側斜面 にか け

て 降雨量 が連続 的に変化 した形状 に なって いる. 図一8

(b)か ら, 御在所 山は夕張岳 に比較 して急峻であるが, 

1993年8月 にお ける降雨 量 の分 布(図 中●)は 先 に述

べ た夕張岳 における降雨量 の分布 と同様 な傾向を示 して

いる. また1993年9月 及 び1994年8月 の降雨(図 中○, 

□)で は降雨量 が東側 か ら西側 にか けて単調 に増加 して

いるのがわかる. これに対 し尾鷲 では標高 が低い ことに

よると思 われるが降雨量 の標高 に対 する依存性 は現れて

いない.

b)ー 雨降雨量 の分布

 図ー9か ら, 観測時 間のスケール を一 雨 とした場 合 も

1カ 月降雨 量 と同様 に, 夕張 岳及 び御在所 山の両流域に

おいて一雨 降雨量 は地形の影 響を受 けて増幅 され, その

分布形状 は風上側斜 面で は単調に増加 し, 風下側斜面の

中腹 で ピー クをとるのがわか る. この ことは観測 を行 っ

た夏季(8月, 9月)の 降雨 において は夕張 岳流域 で は

西風, 御 在所山流域で は南東風が卓越 する ことに起因す

る と考え られ る. ま た御在所山での降雨量分布で は降雨

量 が多 くもた らされ る降雨 ほど地形 に よって大 きく増幅

されているのがわか る. これ に対 し尾鷲では標高 と降雨

量 との間に顕著な関係 は現れていない. 

c)-雨 中の1時 間最 大降 雨量 の分布

 図一10に 示 す ように, 1時 間最大降雨量 で整理 した場

合 にお いて も, 降雨 量の分布 は図一9で 示 され た分布 と, 

同様 な形状 を有 して いる. この ことか ら降雨量 の分布が

山の形状 に類似 するのは, 短 い時間 スケールでの降雨 が

地 形 の起 伏 に よって増 幅 され るためで ある ことが わか

る. 尾 鷲に おいて は, 1カ 月 降雨 量及び一雨 降雨量 の分

布 と地形の関係 は顕著 でなか ったが, 1時 間降雨量 は標

高 に依存 して増加 す る場 合がある. 

d)雷 雨性(非 地形性)の 降雨

 図-11(a), (b)は 夕張岳において短 時間に強 い降

雨 量 をもた らした雨(雷 雨 性)の 一雨 降雨量 及び1時 間

最 大降雨 量の分 布 と地形形状 との関係 を示 したもので あ

る. 図一9と10に 示 した降 雨で は月 単位, 一雨単位 及

び1時 問毎に観 測 したどの時間スケールでも風上側斜面

での降雨量が標 高 に依存 して増加 しているのに対 し, 図

 11(b)に 示す1時 間降雨で は標高の増加 に対 し降雨

量 が減 じる傾 向が ある. この ことは強い降雨 をもた らす

雨 域 の動 向が降雨 形態 を決 めて しまうため と考 え られ

る. 

(4)観 測の時間 スケ ール と降雨強度の関係

 図-12は 夕張岳, 御在所 山及 び尾 鷲 において一雨降

雨 の観測 の時間ス ケールを5分, 1o分, 20分, 3o分, 

4o分, 6o分 と変 え た時 の降雨強度 の最 大値 を観測時間

に対 して プロッ トしたものである. 図中の実線は一雨降

雨毎 に全箇所 の平均で求め られ たものである. 降雨強度

を観測 の時間スケール を変 えて表す と長い時間スケール

で観測 す るほど降雨強度 が平均 化 されその値 は小 さ く

な ってい く. この傾 向は図中の破線 に示す雷雨性 の降雨

で はさ らに顕著 とな り, 5分 間の最大 降雨強度 は60分

間の最大降雨強度 に比 較 して約2～2. 5倍 の強 さとなっ

てい る. 図一13に は図一12の 時間ス ケール一最大降雨強

度線 の傾 き αtと一雨 の総降雨量 との関係 が示 されてい

る. αt値はー0. 2と ー0. 5を 示 す2つ の グル ープに分 れ

てお り, 流域, 斜面 の違 いや時間降雨量の大小に影響を

受 けていない. 一般 に言 われ ている層状性の降雨や台風

に伴 う降雨 では αt値は-0.2程 度 をと る. α値 が-0.5

付近の値をとるのは短時間 に強 い雨 を降 らせ る雷雨性の

図-12 一雨の最大降雨強度 と観測 時間の関係

 (観測 したgo降 雨 の内の一例, 破線 は式(1)に よる. )

図一13 時間 スケー ルー最 大降雨強度線の傾 き(αt)と 一雨の総

 降雨 量との関係(αt値 は流域や 降雨量 の違いに は影響

 されず, 2つ のグル ープに分 けられ る. )
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降雨で ある. この関係 を用 いると観 測 したgo降 雨 につ

き通常観測 され ている1時 間降雨量か ら1時 間以下 のス

ケールでの降雨強度 を求め ることがで きる. 

 層状性の降雨 R=2. 3RT-α2 (2)

 雷雨性の 降雨 R=7.7RoT-o.5 (3)

こ こに, Roは 一雨降雨 中 に1時 間で測定 された降雨量

の最大値(mm/h), Tは 求 め たい1時 間以 下の時 間 ス

ケール(min. ), Rは 観測時間 スケールT(min)で 推定

される降雨強度の最大値(mm/h)で ある

(5)ー 雨の降雨期間 と総 降雨量の関係

 図-14は 夕張岳(○), 御在 所山(□, -)及 び尾鷲

(△, ▲)に お ける一雨 の総 降雨量 と降雨期 間の関係 を

示 している. ■, ▲ は台風 による降雨 を表 し, ○, □, 

△はそれ以外 の降雨 を表 して いる. 台風 による降雨 とそ

れ以外 の降雨 とで は総降雨量 に大 きな差が あ り, 台風 に

よる降雨 は多 くの降雨量 をもた ら して いる ことがわか

る. またシンボルが実線で結 ばれてい るの は各々同一の

降雨 であることを示 して いる. 総降雨量が縦方向 に分布

しているの は標高の増加 に伴 って降雨量が増加 して いる

ことを示 して いる. 破線 は台風性の降雨 にお いて地形の

影響 を受 けた場合 に期待 され る降雨量の最大値, 実線 は

台風性の降雨 において地形 の影響 を受 けた場合 に期待 さ

れ る降雨量の最大値, 一点鎖線 は台風以外の降雨での期

待 され る平地 で の降雨量 と降雨時 間の 関係 を表 してい

る. いずれ の場合 も一 雨 の総 降雨 量P(mm)と 降雨 期

間R)(hour)の 間に はP=(定 数K)×1)uの 関係 が成 立

して いる. この関係 は3つ の異 なる流域 において も実 際

の観測 データの範 囲内で一雨 の総 降雨量 と降雨期 間の間

に次 の関係 が成 り立 っている. 

・台風性 の降雨 において地形 の影響 を受 けた場合 に期待

 される降雨量の最大値

 P=83DO-33 (4)

・台風以外 の降雨 において地形の影響 を受 けた場合 に期

 待 される降雨量 の最大値

 P=27Do. 4s (5)

・台風以外の降雨での期待 され る平地での降雨量

 P=・3Doβ (6)

 式(4)～(6)は 降雨期間に対 して降雨量 を推定す る

実験式 である. 台風性の降雨 とそれ以外の降雨 は2つ の

タイプに分 けることがで き, 降雨の タイプや地形の影響

によって期待 され る降雨量は異な ることがわか る. なお

川畑(1961)に よると既往最 大 の降雨量P(mm)と 降

雨期間D(hour)の 関係 に関 して もP=K×Jouと 表す こ

とがで き, uは1/2に 近 い値 を とる ことが報告 され て

いる6). 

(6)標 高 と降雨 量の関係

 図ー15は 夕張岳及 び御在所 山の風上 斜面 での降雨量

と標高の関係 を示 している. 図中に は2カ 月間, 1カ 月

間, 一雨 の総 降雨 量と標高 との関係 が示 されている. 降

雨 の観測 時間をかえても降雨量 は標高 に依存 して増加 し

てお り, 総 降雨量 が大 き くなるにつ れて降雨量 の標高 へ

の依存性 は高 くなって いるのが わか る. 図一15か らわ

かるようにいずれの時 間スケール で観測 され た降雨 にお

いて も総 降雨量 と標高 との関係 は次式の回帰 直線 で表 さ

れる.

図一14 総降雨量と降雨時間の関係(○ は夕張岳, ■, □は御

 在所山, ▲, △は尾鷲での降雨を表している. ■, ▲
 は台風による降雨を表し, ○, □, △はそれ以外の雨

 を表 している. )

図一15 風上斜面での降雨量と標高の関係

 (夕張岳及び御在所山で観測 した8o降 雨の一例)
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 P=α ・(2-ho)+Po (7)

 ここにP(mm)は 標高2(m)に おける降雨量 であ り α

は地形効 果 を表 すパ ラメータ, P(mm)は 標 高h0(m)

で観測 した降雨量 であ る. 図一16は 図一15で 示 した標

高 に対す る降雨量 の増加率(α)と 地上(山 麓: 標高h)

での降雨量(P)と の関係 を示 している. 図中の●は 夕

張岳, □は御 在 所山での値 を示 してお り, 一雨 ～3カ 月

間の降雨期間 の値 が プロ ッ トされてい る. α値 は降雨量

の増加 にともない大 きくなってお り, 2つ の流域で同様

の増加傾向に あ り, 観測期間が月単位 まで長 くなっても

α値 は一雨 での α値 の延長上 にプロ ッ トされている. す

な わち2つ の流 域 の地形 形状 や観測 期間 に関 わ らず α

値 と降雨量 には一定 の関係が あ り, この関係 は次式 で表

され る.

 a=CPo (8)

 ここに, αは標高 に対す る降雨量の増加率(mm/m), 

P。は標高hoに おいて任意 の観 測期間で実測 された降雨

量(mm)で あ る・C(1/m)は 定 数で降雨量の最大値 を

期待 す る時C=1. 0×1o-3, 降雨量の平均値 を期待す る

時C=4.7×1o-4の 値 をとる. この値を用いて図一15の

関係 で標高 と降雨量 との関係 を表す と, 各標高での降雨

量 は式(7)と 式(8)か ら次式 によって表す ことがで

きる.

 P=Po{C(2-ho)+1} (9)

 こ こに, PはPoを 実測 した降雨観測期 間 に対す る標

高2(m)で 推定 される降雨量(mm)で ある. 

(7)実 流域 の流域平 均降雨量 の推定

 山地流域 にお ける降雨 は地形 の影響 を受 け, 標高が高

くなるにつれて降雨量 は増加 してい ることは既述 のとお

りであるが, 流域全体 を考 えた場合に どれほ どの降雨量

の増加が見込まれるかにつ いて明 らかにする. ここでは

地形 の影響 による降雨量 の増加分 を実流域にあてはめる

ことによ り流域平均降雨量 の推定 を行 う. 

 図-17は 大 夕張 ダム流域 総 面積 に対す る等高線2oO

m間 隔で囲 まれる標高毎 の面 積 との比(dA/A)と 標高

(z)と の関係 を示 したもので ある。 この図か ら標高 に

対 する面積 の分布 は次式の指数関数で表わ され ることが

わかる. 

 d4=A・ α・exp(-α9)d2 (1o)

 ここに α=3. 3×1o-3(m-1), Aは 実流 域の総 面積 であ

る. 大夕張 ダム流域 に お ける平 均降雨量Pは 標高 に よ

る降雨量 の増加 を表す式(6)と 標高 に対 する面積 の増

加分 を表 す式(9)を 用 いて次式 によ り求 めることがで

きる. 

(11)

=F(h)-JF(h2){rytJF(h)(h2が 十 分 大 き い時)}

こ こ に はh地 上 の 標 高, h2は 山頂 の 標 高 でJF(h)は

次式で表 され る

(12)

 式(11)に 夕張 流域 の地 上 の標高4oomと 山頂 の;標

高1667mを 入れ て流域平均 降雨量 を計算 する. 図一18

には夕張岳での1988年 か ら1993年 までの6年 間の2カ

月間(図 中の.)と ヱカ月 間(図 中の○)及 び一雨(図

中 の□)の32個 のデータか ら式(11)を 用 いて推定 さ

れた流域平均 降雨量 と山麓(365m地 点)の 降雨量 とが

図一16 標高 に対 す る降雨量 の増加率(a)と 地 上(山 麓)で
 の降雨量(Po)と の関係

図一17 大夕張ダム流域総面積に対する等高線20om間 隔毎の
 面積比と標高との関係
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比 較 されて いる. 図中 の実線(C=1. o×1o-3)及 び破

線(C=4. 7×1o-4)は 式(8)を 用 い て式(11)か ら

求 め られ た値 を示 してい る. 夕張岳流域で は山麓での降

雨量 の最大で約1. 3倍 の流域平均降雨量が もたらされて

お り, 流域平均降雨量 は山麓で観 測 された降雨量の3割

程度大 きく見積 もれ ば良 いことがわか る. さらに一般に

降雨 観測 が行 われて いる平地(こ こでは標高Om地 点

とする)で の降雨量 と比較 したのが図一19で ある. なお, 

Om地 点 の降雨量 は図一15か ら推 定 して いる. 流域 平

均 降雨量 は平地 での降雨量 に比較 して1.3～1. 8倍 大 き

く, 平地での観測結果か ら山の降雨量 を推 定す る場合に

は最 大で8割 程度 割 り増 す ことが必要 とな る。図一2o

は図+18と19で 求 めた流域 平均降雨量 が示 す雨量 計の

標高 を示 して い る. 流 域平 均降 雨量 は;標高62omか ら

66omに おける降雨量の値 になってお り, 流 域平均 降雨

量 を観 測 す るため には夕張岳 流域 で は標 高65om付 近

に雨量計 を設置す ることが必要で あることがわか る. こ

のように平地で計測 した雨量 を流域降雨量 として評価す

ることは実際 に流域全体に降 って いる雨量 に比較 して過

小 に評価 して いることにな る. 流域全体 を考え た降雨量

の算定 には地形 による降雨の増幅分 を割増すか, 標高の

高い場所で降雨観測 を行 う必要が ある

5. ま と め

 本研究で は夕張岳, 御 在所 山及び尾鷲の3つ の流域で

の降雨の特性 について地上雨 量計や レー ダ雨量計の観測

デー タを用いて解析 を行った. 以下 に本研 究の成 果 を要

約す る.

(1)山 地 流域では降雨量 は標 高が高い地点 ほど多い傾

 向があ り, 降雨量 の分布 は ピークが山の風下側 にズ

 レた形状 である. 

(2)山 地流 域 での降雨特 性 は降雨 の タ イプに よって

 様 々であるが, 観測 時間のスケールと降雨強度 の関

 係 で整理 すると短時間 に多量 の降雨 を もた らす雷雨

 性 の降雨 とその他 の降雨 に分 け られ, 降雨時間 と降

 雨量 の関係 で整理す ると長 い時間 で多量 の降雨 をも

 た らす地形 の影響 を強 く受 ける台風性 の降雨 とその

 他 の降雨 に分 けることが できる. 降雨 のタイプを分

 類 することによ り, 降雨強度, 降雨雨量 を推定す る

 実験式 を提 案することができた. 

(3)風 上側斜 面において, 地形 によって増 幅される降

 雨量 と標 高 との間には線型 的な関係 があ り, 山麓 で

 観 測 した降 雨量か ら標高 の高 い地点 での降雨量 を推

図一18 山麓(365m地 点)の 総 降雨 量 と推 定 された流域平 均

 降雨量 との関係

図一19 推定された流域平均降雨量と平地(om地 点)の 降雨

 量との比較

図一2o 流域平均降雨量を示す雨量計の標高(夕 張岳流域)
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 定す ることがで きる.

(4) 山地流域 における平均降雨量 は流域面積 に対す る

 単位標高当 りの面積が 占め る割合 と流域 を代表す る

 標高毎 の降雨量か ら求める ことができる. 本研究で

 対象 とした大夕張 ダム流域 の場合, 流域 内にもたら

 され る平均降雨量 を平地での観測結果か ら推定す る

 場合には, 最大で8割 程度割 り増 すことが必要 とな

 り, 平均 降 雨量 を観測 す るた めに は標 高650m付

 近 に雨 量計 を設置 す るこ とが必要 で ある ことがわ

 か った. 
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STATISTICAL CHARACTERISTICS OF RAINFALL IN MOUNTAINOUS BASINS

Tadashi YAMADA, Tadashi HIBINO, Takashi ARAKI

and Makoto NAKATSUGAWA

 In order to investigate the statistical and hydrological characteristics of rainfall in mountainous basins, we have 
installed a series of tipping bucket type-raingauges along the slopes of Mt. Yubari in the center of Hokkaido, Mt. 
Gozaisho in Suzuka Mountains and Owase in Mie prefecture, and the observations of rainfall were carried out from 
August to October, 1988-4993. From the observation, we could obtain rainfall intensity R(mm/min, mm/h, 
mm/day) for various observation time and total rainfall amount P(mm) for each rainfall events. The following 
knowledges concerning with rainfall characteristics in mountainous basins are obtained. (1) In Mountainous basins, 
total rainfall amount observed at each gauge sites increases linearly with their elevation, and its gradient also 
increases linearly with rainfall intensity(amount). (2) The relation between the total rainfall amount P(mm) and 
duration of a rainfall event D(hour) shows Pa D, n=0. 3-0. 8, and the relation between the maximum rainfall 
intensity Rm(mm/h) and various observation time T(5-60 minutes) also shows Roc T-m, m=0. 2 or 0. 5, which 
depend on meteorological classification of rainfall types(stratiform or convective). The exponents, n and m are 
different from the meteorological types of rainfall (typhoon, front and sunder storm). (3) We could obtain the 
expression to estimate the basin-averaged rainfall amount P, which shows 10-80% larger than the amount 
observed at the foot of the mountain. 
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