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生物園モデル(SiB)のGCMへの導入と

その影響についてのエッセイ

佐藤信夫

1. はじめに

地球表面の3分の1は陸であり，その約半分は植生に覆われている。植生の存在は大気と地表面

の運動量・熱・水蒸気などの交換過程に大きな影響を及ぼす。植物の特徴は根から土壌水分を吸収

し葉の気孔と呼ばれる約10ミクロンの穴の開聞により蒸散を制御しているととである。

地表面に吸収された正味放射量の顕熱と潜熱フラックスへの配分比は大気循環にとって重要であ

る。顕熱は大気境界層を直接加熱するが，潜熱は空間・時間的に離れて放出される。 Shuklaand 

Mintz (1982)は大気大循環が地表面フラックスのボーエン比によっていかに影響を受けるかとい

う問題をGLA大循環モデルを用いて調べた。地表面が完全に乾いている場合と完全に湿っている

場合に陸上の降水，特にモンスーン地帯の降水が大きく異なる乙とを示している。

従来の数値予報モデル，大循環モデルは陸面水文過程としてバケツモデル(Manabe 1969 )を代

表とする非常に簡単なスキームを採用してきた。とれは陸面水文過程が植生分布と密度，土壌水分

と積雪，小地形の起伏などに依存し複雑であるとと，乙れらの量，特に土壌水分のGCMの格子ス

ケーノレでの観測値を得る乙とが困難なとと，また植物生理学，徴気象学・土壌学などに及ぶ学際的

な分野で手がつけられなかったとと，などの理由によると思われる。

近年大気モデルの他の物理過程が改善されると共に，陸面水文過程の取り扱いの不充分さが目立

つようになった。また熱帯雨林の破壊や炭酸ガスその他徴量ガスの増加が，生物ー海洋一大気系に

及ぼす影響に対する関心が高まっている。

乙のような問題を大循環モデルによる数値シミュレーションの手法で研究しようとすれば大循環

モデルに導入できる程度には簡単で，しかし生物固に起乙る諸物理過程の本質を見逃さぬパラメタ

リゼーションが必要になる。Dickinson(1984)のBA T S ( Biosphere -Atmosphere Transfer 

Scheme)やSellers( 1986 )のSiB(Simple Biosphere )は上述の背景のもとに生まれた。 乙れら

のモテールは未だ炭酸ガスの効果を含まず，また有機物を分解して炭酸ガスを大気に戻す微生物も変

数として含まれない。しかし葉による太陽放射の反射吸収，降水遮断，根による土壌水分の吸収と葉

からの蒸散，土壌内の水分の移動，積雪の融解などがパラメタライズされている。

との報文ではSellersのSiBと，それをNMCの大循環モデルに導入した効果について述べる。

標題をエッセイとしたようにとの報告ではモデリングの詳細については触れない。

水文過程を記述する大循環の格子スケーJレ(100kmx 100km)の諸ノfラメタを衛星から観測し

ようとする国際衛星陸地表面気候計画(ISLSCP)との関連などについては稿を改めて書く予定で

ある。また生物園モデルの詳細とそれを大循潔モデJレに結合する方法など技術的な乙とは， 数値予



報課別冊報告35号 0989年3月)に掲載予定である。また乙のエッセイのものとなった論文は

r N. Sato et al. : Effects of Implementing the Simple Biosphere Model in a General 
Circulation Model Jとして].A. S.に投稿された。

2. 大循環モデルと数値実験の概要

乙の研究の目的はSiBを大循環モデルに組み入れ，その影響を評価する乙とにある。大気大循環

モデルとしては， NMC力学的延長予報用全球スペクトJレモデルを基礎に物理過程を改良した。 N

MCモデルの力学部分についてはSela( 1980 )，物理過程と境界条件については Kinteret al 
剣勝

(1988 )が詳しい。モデル(以後UMD モデルと呼ぶ)の概要を第l表に掲げた。 NMCモデJレ

との違いは放射と鉛直拡散である。長波放射はGLAS大循環モデ、ルに用いられている計算時間の

経済性に優れたスキーム CHarshvadahnet al 1987)を採用した。太陽放射は基本的にLacis-

Hansen (1974)のスキームでDaviesC Harshvadahn et al 1987)により修正されている。長波

C太陽)放射による加熱率は3時間(1時間)毎に計算される。鉛直拡散についてはMel1erYam-

ada (1982)のレヴェJレ2のクロージャモテソレを採用した。

第l表 UMD全球スペクトルモデルの概要

分解能 IR40 L 18 

物理過程| 長波放射 (Harshuadahn1987) 3時間毎

太陽放射 CLacis -Hansen 1974) i時間毎

積雲対流 CKuo1965) 

大規模凝結

浅い対流 CTiedke 1984 ) 

鉛直拡散 CMol1er -Yamada 1982 ) 

接地境界層 (Meller-Obukhofの相似理論)

水平拡散((1面マ4タイプ)

境界条件| 地脇跡形(山t旬如UいeI………I立moωo叫1
海面水温(月平均気候値から毎日内揮ReynoldsC1982 )) 

積雪分布

第2表lζSiBを組み込んだ大循環モテソレ CSiB-GCl¥のと従来のdケツモデルを陸面水面過程と

してもつモデル CCtl-GCl¥心の差異を示す。 SiB-GCMは地面温度の予想に強制復元法を用いて

場 UMD University. of Maryland 

内

L



いる。

第2表 SiB-GCMとCtl-GCMの違い

SiB -GCM Ctl -GCM 

水文過程 SiB バケツモデル

+強制復元法 (Deardorff 1977 ) +地中 2.5cm，10cm， 50cmの深さで

温度を予想

アノレベード| 葉の反射率透過率から 2流近似の放射 Posey -Clapp ( 1964)の季節に依存す

伝達方程式を解いて求める。日変化あり る気候値

車且 度| 植生タイプと月によって変わる。 年を通して一定値

積雪に依存する

土壌水分| 右の気候値から S出用l乙変換 月毎の気候値(Wilmott'85) 

一方Ctト GCMでは地中 2.5cm，10cm. 50cmの温度を予想し， 500cmでの地中温度は一定で，

年平均地上気温に等しいとしている。 SiBについては次章で詳説するのでととでは触れない。

方Ctl-GCMはバケツモデル (Manabe1969 )を用いている。最大有効水分量Wmは150mmで，

有効水分量をWとして，蒸散能Fは

，8 = min { 1.0， W/(0.75 x Wm) } (2.1) 

で与えられる。また降水などにより WがWmを超える場合，超えた分は流出とみなす。潜熱フラッ

クス Eは次のように表わされる。

，8 (q本 (TG)-q 1 ) 
AE =ρ.L 

r. 
(2.2) 

ととで ρ.，大気密度， L 蒸発の満熱， TG 地表面温度，q* (TG) ;温度目での飽和比湿， ql 

;大気モデル最下層の比湿， r. 地表面と大気モデル最下層の聞の顕熱・潜熱輸送に対する抵抗で

ある。 r.は地表面での風速 Usと顕熱・潜熱輸送に対する抵抗係数白を用いて

r. = 1/ (us CH) (2.3) 

と書ける。

地表面アノレベードについては， SiB -GCMでは葉の反射・透過率など植生に依存するパラメタか

ら計算される (SeIIers1 '985 3章参照)。乙の値は日変化し，月によっても異なる。一方Ctl-GCM

ではPoseyClapp (1964)の季節に依る地表面アルベードの気候値を用いている。との気候値は，

例えば熱帯雨林で 6~ぢ(実際には-11%)，砂漠でせいぜい 259ぢ(30%になる)など最近の観測

結果とは相当異なる値が入っている。
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粗度は SiB-GCMでは植生タイフ・と月によって変わり，また積雪のある場合，修正される。一

方， Ctl-GCMでは年を通して一定値である。両者の差はユーラシアの砂漠で大きし植生のある

所では小さい。

Ctl-GCMで使用した土壌湿調度はWilmott(1985)による月毎の気候値である。一方SiB -

GCMでの土壌湿潤度はWilmottの気候値から変換して作っている。(詳しくは3章5節参照〉

SiB -GCMIとより， 1985年12月10日12Z (冬のラン)， 1986年6月15日(夏のラン〉の初期

値から出発してそれぞれ30日， 50臼積分した。 Ctl-GCMについても同様の積分を行い，代表的

な格子点での物理変数の日変化，主な領域での地表面の熱収支・水収支の時間変化，及び大気の構

造などをSiB-GCMの結果と比較した。また Ctl-GCMについては土壌湿潤度を予報せず月毎の

気候値から毎日内揮した場合の夏の30日積分を行った。また北アメリカの土壌を乾させた夏の30

日積分も SiB-GCM， Ctl-GCM両モデルについて行ない土壌水分の影響も調べた。

その主な結果については第4章に述べる。

3. 生物園モデル (SiB)の概要

SiBは大気大循環モデルに組み込める程度には簡単でかつ実際に起乙っている生理・物理的過程

の本質を損なわぬようパラメタライズした陸面水文過程のモデルである (Sellerset al 1986)。

バケツモデルよりは格段に複雑である。植生の効果は入っているが炭酸ガス循環に重要な有機物を

分解する徴金物などは含まない。微生物や，炭酸ガスは将来パラメタのひとつとして取り込まれ

る予定である。

;d TREES ! 
~ー GROUNOCOVER(01 grasses an~ olher herbaceous øl~nl_~ 

H一一一 SHRUBS一一一--t

SHRUBS and IGROUNOCOVER 
GROUNOCOVER I 0"，' 

TREES "and 
GROUNOCOVER 

第1区la 生物園モデル (SiB)のニ層構造を示す。樹木又は謹木 (Shrubs)はキャノピーとして録われる。

図にGroundcoverとあるのは草の乙とである。 (Sellerset al 1986より引用〉

第1図alζ示したように，植生はニ層よりなる。キャノピー(林冠)と呼ばれる上の層は樹木・

謹木である。地表面は操地であるか草iζ覆われている。こb壊は3層より成り，各層の間で水の移動

がある(第1図b)。 植物の根があって，水が吸収される。第2図はSiBの物理過程を示した概念
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図である。実線は顕熱文は水蒸気(水)

の輸送を表わし，ギザギザの印は輸送

に伴う抵抗を示している。電気回路で

は，電圧Vを抵抗Rで割ったものが電

流Iとなる。すなわち

I=V /R (3.1) 

顕熱・潜熱フラックスも同様に表現す

るととができる。その例が (2.1)式

で，比湿の差 q*(TG )ー q1が電圧に

相当し， raが抵抗， 潜熱フラックス

AEが電流に相当する。乙乙で， SiB 

の表現する主な物理過程を列挙する。

1)地表面アルベード

キャノピー，草文は裸地面による太

腸放射の透過・反射・吸収。第2章に

も述べたようにSiBは2流近似の放射

伝達方程式を解いてアルベードを計算

する。アルベードに影響する植生のパ

ラメタとしては，葉の透過率・反射率

・葉面方位分布・葉面積である。裸地

面がある場合，その反射率も与えなけ

ればならない。葉の透過率・反射率は

可視域(<0.72μm)， 近赤外域(

0.72μm-4.0μm)で非常に異なる。

典型的な常緑広葉樹の場合，可視域の

反射率は0.10であるが，近赤外域で

は0.45である。 ζれは葉の葉緑素の吸

収スペクトノレが可視域にあるためであ

TREES 
。，
SHRUBS 

0， 

o. 

o. 

第1図b 土壌水分の予報のために，土援は3層1ζ分けられている。

樹木(濯木)，草は各々 の根を持っている。

(Sellers et al 1986より引用)

ATMOSPHERIC BOUNDARY LAYER 

T， 

'. 

I Hc+H"" 

SOIL 

ψ，; 
V同"c

ψrc 

第2図 SiBの概念図。実線は水又は熱の輸送経路，ギザギザ印は
る。乙のためアルベードも可視・近赤 物理量の輸送11:伴なう抵抗を表わす。

外のスペクトJレ域毎iζ計算される。ま

た放射伝達方程式の境界条件として直

違光，散乱光の強度を別々に与える。

乙のため，アJレベードは可視・近赤外

(Sellers et al 1986より引用)

に
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/直遥・散乱の4成分について各々計算され，各成分の放射強度の重みを考慮してひとつの地表面

アルベードが定まる。太陽高度が時間的に変化し，葉面積も季節によって変わるので，地表面アル

ベードは日変化・季節変化を示す。また積雪の存在も当然考慮されている。

2)葉の気孔による蒸散の制御。とれは植物の最も重要な特徴であり，バケツモデルでの定式化

(2.1) - (2.2)と本質的に異なる所である。気孔は葉の表面にある約10ミクロンの穴である。

乙の穴を通じて炭酸ガスが葉肉に拡散し，葉緑素によって補えられた可視光のエネルギーを使って

光合成が行なわれ，糖と酸素ガスが生成される。酸素は気孔を通して大気に放出されるが，同時に

葉の組織聞の飽和した水蒸気も必然的に大気l乙逃げてしまう。乙れを蒸散という。植物の戦略は蒸

散による水損失を最小にして，光合成を最大にするととであり，気孔の開閉はとの戦略に従って行

なわれる。気孔の開聞を左右する要因の第一は可視光の強度，次に葉の温度，葉と周辺大気の水蒸

気圧差，葉内の湿酒度である。最後の要因は根からの土壌水の吸収に依存するので、土壌湿潤度も気

孔の開聞に影響を及ぼす。

簡単のために草及び裸地面からの蒸発散がないとしよう。とのときキャノピーからの蒸散の潜熱

フラックスは次のように表わされる。

qv (Tc) -ql 
AE =ρsL 

r. +rb +rc 

(3.2) 

乙乙でρs，L， q*， q 1は (2.2)式と閉じ.Tcはキャノピー温度.rbは葉の表面とキャノピー

空間の聞の抵抗. Taはキャノピー空間と大気モデJレ最下層の閣の抵抗 rc はキャノピーの葉全

体で積分した気孔抵抗でキャノピー抵抗と言われるものである(第2図参照ただし er→q!. e帯(T

c)→~ (Tc)とした)0(3.2)式が (2.2)式と異なるのは，キャノピー抵抗の存在である。アマ

ゾンの熱帯雨林の観測 (Shutt1eworthet a1 1984 a ， b)ではrc=130s/m. ra= 10-20 s/mで

ある。葉のサイズから rbは約5s/mと推定される。よって同じポテンシヤル差~ (Tc)ーql11:対

して， (3.2)は (2.2)の数分の1の蒸散を与える(もちろん蒸散が誠少して顕熱フラックスが増

加すればキャノピー温度Tcは増加するから，蒸散の減少はより少ない)。他の例として大気が非常

に乾燥している場合を考えよう。バケツモデルの定式イヒ (2. 2 )式ではqlが小さいほど蒸発量は

大きくなる。しかし植物は，水分損失を妨げるよう気孔を閉じるので，キャノピー抵抗rcは大き

くなる。乙の効果がSiB1とは入っており， (3.2)式のポテンシャル差q*(Tc)ーqlの増加をrcの

増加が打ち消して，蒸散はかえって減少するととがある。

3)降水遮断 (Interception10ss ) 

植物の葉は降水(雪)を遮断し，葉に水(雪)を貯える。乙の水は地面に遂せずに直接大気へ蒸発に

より戻る。乙の際の蒸発に関してはキャノピー抵抗は関与しないので，蒸発量は非常に大きくなり

得る。蒸発量は正味放射量，降水強度に依存する。遮断される量の降水量に対する比は降水強度が

大きいほど小さい。アマゾンの熱帯雨林の観測では降水遮断が全蒸発量の25鮒ともなるととが報
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告されている (Salati1987)。 降水強度の効果を取り入れるため大規模凝結による降水は1格子

で表わされる領域内に一様に降り，積雲対流による降水は非一様に降ると仮定している。詳細は，

Sato et al ( 1988 )を参照されたい。

蒸発の逆過程である葉面への結露(降霜〉とその再蒸発も考慮されている。

4)融雪

キャノピー湿度文は地面温度が氷点以下のとき，葉面又は地面に助えられた水は雪とみなす。顕

熱フラックスが大気文は地中から積雪へ流れているとき，雪温が昇温するか.(雪温が氷温を超え

ようとするときは)融解があるとしている。

5)土壌水の再配分と流出

土壌は3層より成り，土壌水は相対的に湿った層から乾いた層へ移動する。

CtlーGCMで用いた土壌湿調度のWilmottの気候値は湿潤度にしてOから 1までの値をとる。

(2.1)"'" (2.2)に表わしたパケツモデルの定式化では，湿潤度が零lζ近くても蒸発がある。一方

S沼は土壌を3層に分け層閣の水の移動をパラメタライズしている。湿調度が0.30以下になると，

土壌組織に強く結合した水だけが残っており，水分の移動も根による吸収もほぼ停止し植物は枯れ

る。また土壌が飽和していると，重力と表面張力が平衡するまで(湿潤度約0.8)土壌水が流出する。

また地表面では，地表面の層の湿潤度が1を超えると浸透が起乙らず，降水は地表面を流出する

とみなす。

6)運動量輸送

粗度や零面変位は葉面積に依存する。葉面積が大きい極限と小さい極限では植生の上面は相対的

に滑らかになる。

S沼の予報変数を第3表.SiB にとっての大気側の境界条件を第4表に示した。予報変数のうち

Tc • TgはタイムスケーJレが短かいので，大気の最下層の温度Trと水蒸気圧erと結合され.lm-

p1icit に解く乙とにより，時間的な振動を抑えている(詳細はSatoet al (1988)文は別冊報告第

35号参照〉。

第2図に見られる種々の輸送iζ対する抵抗係数を決定する定数，放射伝達に関する定数，土壌中

の水輸送に闘する定数などは，植生タイプ毎(かっキャノピーと草に対して別々〕に与えられる。

第5表はその一覧表である。 O印をつけたパラメタ(葉面積指数，緑葉の割合など〉は月にも依る。

第3図にスペクトルモデルのガウス格子点に与えられた通年一定の植生タイプを示した。 SiB-

GCMの計算手順はa)植生タイプと予報時間の属する月から第 3表の植生パラメタを読みとる。

b)乙の植生パラメタと予報変数の値から種々の抵抗係数その他の物理変数を診断的に計算する，

c)予報方程式に基づいて時間積分する，という 3段階から成る。

ととろで第5表を見るとそのパラメタ数の多さに読者は驚かれるだろう。またグローパルなスケ

-7ー
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第 3表生物園モデルの予報変数

Tc キャノピーの温度

Tg 草又は裸地面の温度

Mc キャノピ一葉面に捕捉された水分(水滴文は雪)

Mg 草の葉に捕捉された水分，又は草・裸地上の雪

W1 土壌表層の湿潤度

W2 根の張る土壌層の湿潤度

Ws 根のある層へ水分を補給する最下層の湿潤度

Td 強制復元法で用いられる地中温度

第4表生物園モデルにとっての境果条件

U r 大気モデJレ最下層の風速

T r 11 の温度

er 11 の水蒸気圧

F↓ | 下向き放射量。長波及び太腸放射(可視く0.72μm又は近赤外0.72-4μm及ひ。

直遅光文は散乱光の4成分)

p 降水量(対流性と大規模凝結の2成分)

第5表植生を表現するパラメタの一覧

添字cはキャノピー(林冠)， gは草/裸地面を表わす。

植生タイプ毎に与えられる。 0印は月にも依存する

形態学的パラメタ

Vc，g キャノピー又は草に覆われている割合

Oc，g キャノピー又は草の葉の方位分布

Z 2 ，Z 1 

Lc，g 

Zdc，g 

Ddc，g 

Ac，g 

Dl，D 2，D 

キャノピーの上面・下面の高さ

キャノピー又は草の葉面積指数

根の深さ

単位体積土壌あたりの根の長さ

根の断面積

土壊の3層の厚さ

-8-



生理的パラメタ

o Nc，g 緑葉の割合

(a，b，c) c，g I気孔抵抗の放射強度依存性を表わす3つの定数

(T¥.， Th， To)c，g/気孔抵抗の温度依存性を決める最高・最低・最適温度

(hs.) c，g 気孔抵抗の大気湿度依存性を表わす定数

r/J1 ， r/Ja 気孔抵抗の葉中水のマトリックポテンシャル*依存性を表わす定数

(rplaIlt)c，g /導管による抵抗

Rc，g 根の単位長さあたりの抵抗

物理的パラメタ

α【̂)c，g

dcA、c，g

αSCA) 

OZd  

Od 

o B.c 

波長八帯に対する葉の反射率

H 透過率

披長〈帯に対する土墳の反射率

粗度

零面変位

キャノピーの葉とキャノピー聞大気の聞の顕熱輸送に対する抵抗の風速依存性

を定めるパラメタ

ODg 葉の葉とキャノピー聞大気の閣の顕熱輸送に対する抵抗の風速依存性を定める

ノマラメタ

B 土壌水のマトリックポテンシャルを土壌湿潤度に関係づけるパラメタ

Ks 飽和した土壌の水伝導率

φs 飽和した土壌水のマトリックポテンシャJレ

8s 土壌の空隙度

8¥ 地面の傾斜面

* マトリ・ックポテシジャルは物体を構成する組織(土壊なら土槙粒子)に対する水の表面張力によっ
て生ずる。乙れに重カポテンシャルを加えたものが水の全ポテンシャルであり全ポテンシャルの大き

い所から小さい所へ水は移動する (Hillel1980を見よ).

-9-
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UMD全球スペクトJレモデルR40のガウス格子(東西128x南北102)。数字は植生のタイプ。
1. 常緑広葉樹 7. 草原

2. 落葉広葉樹 8. 落葉広葉樹木の疎林
3. 落葉広葉樹+常緑針葉樹 9. 半砂漠

4. 常緑針葉樹 A ツンドラ

5. 落葉針葉樹 B 砂漠

6 草原と落葉広葉樹木 C 耕作地(麦畑)

*氷

実線で囲んだ領域は領域平均のエネルギー・水収支を計算した。黒丸はエネルギー水収支を詳し

く調べた格子点を表わす。 -10-

第3図



-)レでとれらの値を知るととができるのか疑念を持たれると思う。確かにそのような面もあるが，

たとえば葉面積指数，アルベードなどは衛星から測定できる量であり，かなり確実に知る乙とのでき

るものである。また乙れらのパラメタの中にはシミュレーションの結果に大きな影響を持たないも

のも多い (Dormanand Sellers 1987 )。

今まで、の陸面水文過程を研究する者のコンセンサスは， r土壌湿潤度が水文過程に最も大きな影
響を及ぼし，かっ広範囲に信頼できるデータを得にくい」というものである。

国際衛星陸地表面気候計画(ISLSCP)( Sellers 1987)は陸面水文過程を決定する重要なパラメ

タを決め，それを観測データから推定しようとするものであり，今後乙の方面の研究は急速に進む

ものと思われる。

最後に第3表に示した予報変数についてその大まかなタイムスケーJレを考察するととにより，第

2図に示した SiBの諸過程について定量的な概念を与えよう。

キャノピーの葉面積指数は典型的に-5であり葉の厚さを 1mmとして，その熱容量は2X 104 J 

/m2 である。正昧放射量を500W/m2とすると，キャノピー温度Tcの変化のタイムスケーJレ

は約40秒となる。強制復元法における地表面の厚さは5cmとしているので，雪がなげれば熱容量

は2x 105 J /m2 0 裸地面なら正味放射量が500W/m2のオーダーなのでタイムスケーJレは約

7分となる。キャノピーに貯えられる水は約0.5mm(一枚の葉について約O.lmm)である。 乙の

水は500W/m2の正味放射のうち 360W/m2が潜熱輸送に配分されるとすると約1時間で蒸発

する。土壌表層の厚さは典型的に 2cmで、あり，空隙率が-0.5である乙とから約1cmの水を貯え

られる。雨がなく裸地面からの蒸発が大きければ充分に日変化が起乙りうる。また土壌の飽和透水

係数として-3.5 X 10-6 m/sを与えているので 10数mm/時以上の雨が1-2時間続くと表面流

出が起乙る。また第2，3層に貯えられる水は約 1m，植生が利用できるのはその 50%(湿潤度

0.8 -0.3の間)なので， 500mmとなる。 1日5mmの蒸発散があれば100日で失なう。乙のタイ

ムスケーJレはCtl-GCMで用いたバケツモデル150mm/5mm/日=30日より充分長い。乙れは

GCMを長期間積分するときに影響を及ぼすと恩われる。金光の私信によれば， 150mmの深さの

バケツモデルをもっGCMの予報解析サイクJレ(土壌湿潤度は気候値によって更新せず予報を続け

る)を 30日連続行なった結果，湿った土壌は湿り続け，乾いた土壌はますます乾くという結果を

得た。バケツモデルを持つGCMの多すぎる蒸発量の問題の他1<:::，土壊水分の時間変化のタイムス

ケーJレも問題であると思われる。

4. SiB-GCMとCtl-GCMによるシミュレーションの結果と解釈

第2章iζ述べたように SiB-GCMとCtl-GCM'とより北半球の冬・夏の長期ランを試みたが，

以下で、は夏の場合に限って話を進める。というのは，陸面水文過程については夏冬のランで差が見

られず，その大気循環への影響は北半球の夏に大きいと見られるからであり，実際にそうである。



第4図は西ドイツのひとつの格子点(第

3図)でのアルベードの日変化を示したもの

である。 SiB-GCMでは上記格子点の植

生タイプは耕作地(麦畑)であり，実線で

示されている。同一格子点における Ctl-

GCMのアルベードは，気候値なので日変

化させなかった。黒丸は麦畑での観測値

(vander Ploeg et al 1980)である。 Si
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tl-GCMで用いたPosey-Clapp (1964) 

のアルベードは小さすき‘る。

エネルギー収支の日変化がどのように両

モデルによってシミュレートされているか

5 

6 12 

Local Tlme (Hours) 
18 

第4図 SiB -GCMIとよりシミュレートされた西ドイツ

傍 3図黒丸)の麦畑のアJレベードの日変化(実線)。

破線はCnt-GCMI<::使われたPosey-Clappの

アルベード。 観測(黒丸)は1979年 6月20-21

日.Van der Ploeg et al (1980)によってな
された。

を見るために，アマゾン・マナウス近くの

l格子点(常緑広葉樹)で地表面フラック

スの50日平均をとった(第5図a.b)。

マナウス近くでのShuttleworthet al 

(1984a. b)の観測結果も示しである了

SiB -GCMによるシミュレーションで

は，フラックスの絶対値も含めて日変化が良く表わされている。一方Ctl-GCMでは正味放射の

殆んどが議熱フラックスに使われ，覇熱フラックスは小さく，ボーエン比は零に近い。乙の理由は

第3章にも説明したが. Ctl-GCMでは大気と地表面が小さな抵抗 raにより直接結ばれてお

り. SiB -GCMでは大きなキャノピー抵抗 rcが潜熱フラックスに対して働く為である。第6図

は第5図と同じ格子点での. 50日平均の ra(両モデJレ)と rcの日変化を示す。日中の空気力学

抵抗 r.の値は両モデルとも-10s/mで=変わらない (Shuttleworthet alの観測では 10-30

S/m)。キャノピー抵抗は 1桁大きく 100s/mの値をとる(観測からの推定値は-1.30s/m)。

Ctl-GCMでは正味放射が殆んど潜熱フラックスになってしまうため，地表面気温，大気境界層気

温の日変化の振幅も小さい(第7図b)。いっぽうでSiB-GCMでは日変化の振幅は大きく，気温

も観測と良く合っている(第7図a)oSiB -GCMでは大気境界層が日中800m-1500mまで成長

するが.Ctl-GCMではわずか200mまでしか成長しない。アマゾンでの夏期の観測によれば(M-

坐 観測で潜熱と顕熱フラックスの和が正味放射よりも大きいのはフラックス測定あるいは放射測

定に誤差があるためと考えられる。地中へのフラックスは非常に小さい。

-12-
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。

第5図b

12 

Local Tlm・(Hours)
SiB -GCM夏のランで、得られた，アマゾン・
マナウス付近の格子点(第3図黒丸)での50日
平均した正味放射(点線)・顕熱(破線)・潜熱

俣線)フラックスの日変化。 Shuttleworth
(1984 a， b)による GCMランに対応する期間の
観測値(平均)を黒丸・白丸・+字で示した。
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o 

第5図a

artin et al in prep 0 )境界層の厚さが平均1200mlζ達するととが報告されている。

SiB-GCMはその他の植生についても地表面フラックスの観測値を良く再現している。常緑針葉

樹林の例を第8区la1<::示す。常緑広葉樹(熱帯雨林)と違い針葉樹林は北にあって成長が遅ためキ

ャノピー抵抗が大きい。従ってボーエン比も 1に近くなっている。いっぽう Ctl-GCMによるラン

ボーエン比は零に近い(第8図b)。では，常緑広葉樹林と閉じく，正味放射は蒸発i乙使われ，

水収支・熱収支の 50日積分の聞の経過を見るために，第3図に示した領域で，領域平均の収支

Ctl-GCMでは正味放射の殆んどが潜熱フラ "J図を作成した(第9図a-d)。前にも述べたが，

クスで占められている乙とが特徴である。また北米でCtl-GCMによる顕熱フラックスが積分時間

と共lζ増加しているのは，土壌乾燥の進行した格子点が多くなるためである。土壌水分を予報せず

気候値から毎日内挿してもとの傾向は変わらなかった。 SiB-GCMでも弱いながら顕熱の培加が

見られる。盛夏に向い北米で土壌が乾燥するのは気候値・両モテ『ルに共通である。

アマゾンでの降水遮断量(第9図aの3b)は全潜熱フラックスの2096弱ある。マナウス北方の

約25km2の領域の水収支 (Salati1987)の観測では 2596の値が報告されている。 SiB-GCMの

降水遮断量は妥当な範囲にあると言ってよい。

第 10図a-bはアマゾン，北米での水収支を表わす。アマゾンでは蒸発量がCtl-GCMでの 6

n
d
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それに応じて降水量も 1mm/減少滅少し，

500 している。SalatiC 1987 )の総合報告によれば
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l
i
-
-
/いん

400 

n

u

n

u

 

n

w

n

w

 

qu

，
，
，
.
 

【

E
¥
3

・0Z伺
Z
-
-
-
z

日と推定されている。 SiB-GCMでの5mm

/日は推定値よりやや多い。平均を取った期

聞が異なるので断定はできないがCtl-GCM

の結果より良いと思われる。北米大陸では夏

の期間，大気での水蒸気の水平収束は非常に

小さく，降水量は蒸発量とつり合っていて約

官00

3mm/日である CRasmusson 1968)。

SiB-GCM夏のランで得られたアマゾン・

7ナウス付近の格子点で、の空気力学抵抗ra

(キャノピ一関空間と大気モデル最下層の閣の

熱輸送に関する抵抗)と気引抵抗 rc0 Ctl-

GCM による抵抗も示した。
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第7図b

SiB-GCM夏のラン50日平均のTgs(地表面温度).Tc (キャノピー湿度).TmC大気モデル

最下層の温度)の日変化。 Shuttleworth et al C 1鎚4)1とよりマナウス熱帯雨林でのキャノ

ピー上面から5m(:地面から4Om)で・観測された湿度は黒丸で示されている。
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第5区lalL閉じ。ただしカナダの常緑広葉樹林

(第3図の黒丸ぷ iζ対するもの。観測はダグラ

ス縦に対するもの CMcNaghtonand 

Black 1973)。
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第8図a

SiB-GCMの蒸発散量は4.5mm/日.Cnt-GCMのそれは 5.5mm/日でどちらも降水量につり

合っている。すなわち Rassmussonの高層データから推定したものと同じく，大気中水蒸気の水平

GCM において気候値に近い降水量を得るために収束は時間平均すると零に近~'o 乙の乙とから，

は蒸発散量を制御する必要のあるζとが判る。 SiB-GCMの蒸散量はCtl-GCMのそれに比較すれ

ば-lmm/日少ないが，高層データによる水収文の推定値よりは1.5mm /日多い。土壌湿潤度，

キャノピー抵抗その他蒸発散量に影響する要因は種々考えられる。ひとつの試みとして土壌湿潤度

の効果を調べるため，北米での土壌湿潤度の最大値を0.45として6月15日の初期値から SiB-GCM 

による 30日間積分を行った。その結果，北米域の蒸発散量・降水量は共に3.0mm/日と観測値l乙

近くなり，土壌湿潤度の効果の大きい乙とを示している。土壌湿潤度の気候値はそれを求めるモデ

Jレに依存し不確定性が大きい。大循環モテソレの格子スケーJレの土壌分量を求める問題は，陸面水

文過程を研究するうえでの重要な課題である。

上記のCtl-GCM，及びSiB-GCMの2個の数値実験で興味深いのは.6-7月の北米大陸の蒸

発量がモデノレと境界条件によって非常に異なるにもかかわらず，大気中水蒸気の水平収束が常に零

に近く，降水量とバランスしている乙とである。何らかの原因で春に降水が少なく土壊水分が平年

より少ないとしよう。北米大陸での6・7月の降水はほぼ陸面からの蒸発散によって供給されるの

で，土壌水分の減少は蒸発散の減少，地面温度の増加，降水の減少に直接影響する乙とを示唆する。
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第11図b 第11図a11:同じ。ただしCtl-GCMによる。

90N 

60N 

30N 

EQ 

30S 

60S 

90S 
o 60E 120E 180 120W 60W 

第11医Ic 第 11図aIζ閉じ。ただしSiB-Ctl0 25W/m2以上の減少域l乙陰影がついている。
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との効果を確認するためには少なくとも3ヶ月ランの数値実験が必要であろう。

全球的l乙熱収支・水収支がSiB-GCMとCtl-GCMでどのように変わるかを見てみよう。第11

図abはSiB-GCM (Ctl-GCM)による夏の50日積分での最初の 1ヶ月平均の潜熱フラ vクスを

示す。 150W/m2以上の区域は 影が胞しである。両GCMでの潜熱フラ "Jクスの差を第11図c

に示した。乙の図では25W/m2以上SiB-GCM による潜熱フラ "Jクスの少ない所lζ 影が施さ

れている。 Ctl-GCMの特徴は植生のある(よって土壌は潤っている)所での潜熱フラックスが大

きすぎる C150W/m2又は 5mm/日)乙とである。 SiB-GCMでは植生に覆われた陸面のほ

とんどの所で25W/m2 (約1mm/日)の潜熱フラックスの減少がある。 SiB-GCM潜熱フラ・yク

スの滅少は， Ctl-GCMの欠点である大陸での過剰な降水を改善する方向に働く。第12図cはSi

B-GCMの30日平均日降水量と Ctl-GCMのそれの差をとったものである。 植生iと覆われた陸

面のほとんどで 1-2mm/日の降水の滅少があり，気候値(第12図d)に近くなっている。中国北

部の降水の培加はSiB-GCMでの梅雨前線の北上によってもたらされたものである。 乙の北上は

実況と比較するとき望ましいものではない。同じく生物園導入に伴う大気循環への影響を200m関

東西風で見たものが第13図a，bである。第 13図cの解析の平均図では北半球のカスピ海から太平

洋にかけて30m/s以上のジェット軸があるが， Ctl-GCMでは太平洋のジェットが弱くなってい

る。ただしカナダは強くなっている。いっぽう SiB-GCMでは30m/s以上のジェット軸は北半

球に全然見られない。前に述べたようにSiB-GCMはCtl-GCMより植生に覆われた陸面で潜熱

フラックスが小さく顕熱フラックスが多い。地表面はより不安定で境界層も日中厚くなる。乙のた

め陸面の摩擦がSiB-GCMではCtト GCMより 2倍大きくなった。乙れがジェット衰弱の原因の・

ーっとして考えられる。他に，SiB-GCMでインドモンスーンの雨がCtトGCMより少ないため，チベット

高気圧が弱まり，その北側と下流のジェットを弱めたのではないかという問題提起がE.Shneider 

(私信〉によってなされた。いづれにせよ，東アジアでの梅雨前線の北上と共に，今後解決されなけ

ればならない問題である。

5. 結論と考察

P. J. Sellers (1986)の開発した生物園モデルをNMCの全球スペクトルモデルに導入し(SiB-

GCM)，従来のバケツモテツレを陸面水支過程として持つモデJレ(Ctl-GCI¥のとの比較実験を行なっ

た。 6月及び12月の初期値から出発した50日02月は30日)積分を両モデルについて行ない，特

に陸面水文過程に焦点を絞って結果を比較した。主な結論を以下に列挙する。

a) 陸面の熱収支，地上気温，境界層の成長などの日変化は観測の結果と比較するとき， SiB -

GCMによって非常に良くシミュレートされている。

b) SiB -GCMはCtl-GCMより植生に覆われた陸面での蒸発散量が少なく，より現実的である。

ただしSiB-GCMによっても蒸発散量が多すぎると思われる所がある。土壊水分量の初期値をやや

n
ヨ
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SiB-GCMによる夏のランの最初の30日平均の日降水量。
8mm/日以上の領域に陰影がついている。
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第 12図aに閉じ。ただしCtl-GCMによる。
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第12図d Jaeger (1976)による日降水量の気候値(6-7月平均)。

-20-



90N 

60N 

30N 

EQ 

30S 

60S 

90S 
O 60E 120E 180 120W 60W O 

第13図a SiB-GCM による夏のランの最初の初日平均した2∞mb東西風。
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親3図b 第 13図alC.閉じ。ただし Ctl-GCMによる。
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第四図c 200mb東西風解析値の30日平均1986年6月15日ー 7月14日
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変える乙とにより蒸発散量は制御する乙とができる。土壌水分量の気候値そのものが気候値を作る

モデルに依存するので，不確定性があるが，その他の要因も効いているのかもしれない。

c) SiB -GCMによる植生に被覆された陸面での蒸散量の誠少はただちにそ乙での降水量の滅少

をもたらし， Ctl-GCMで問題になっていた大陸での過剰な降水の一部が解決された。

d) SiB-GCMでは植生に被覆された陸面での顕熱フラ vクスがCtl-GCMより多いため境界層

が日中より深くなる。前者では境界層の厚さは60-100mbに達するが， Ctl-GCMでは20mb

程度で非現実的である。

e) SiB -GCMでは土壌分の容量が大きい乙とと，陸面での蒸発散・降水共に少なくなる乙と

から，土壌水分の変化のタイムスケーJレが長い。一ヶ月以上の長い積分をするときに影響があると

恩われる。

f)北米の 6，7月は大気中の水蒸気の水平収束がほとんどなく，陸面からの蒸発散が降水と的

合っている。 Ctl-GCMとSiB-GCMの3つのランでも，蒸発散量が大きく異なるにもかかわら

ず水蒸気の水平収束量はほぼ零で‘あった。乙れは5月以前の土壊水分が，夏期の降水・地上気温に

影響を与えるととを示唆する数値実験とみなせる。またモンスーン域では水蒸気の水平収束がある

為，蒸発散量の減少と降水量の滅少は 1: 1とはならない。乙の観点からモデJレの結果を解析する

のも興味ある所である。

g) 北半球冬のランでは，生物園導入の大気循環への効果は期待したように小さかった。夏のラ

ンでは，東アジアの梅雨前線が北上する。 200mbジェットが弱くなるなど必ずしも良い効果は得

られなかった。 SiB-GCMでは顕熱フラックスが増え，地表付近の大気が不安定で境界層も厚い

乙とが，陸面の摩擦を増した乙とが原因のひとつとして考えられる。今後解決しなければならない

課題である。

乙の研究は生物園モデル(SiB)を導入したGCMによる数値実験としては初めてのものである

大気循環への影響に関する問題点を早急に克服しつつ植生変動の大気へのインパクト，炭酸ガス循環

の解明に向げてSiB-GCMが威力を発揮する日が近いと恩われる。
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「全球スペクトルモデルT42の4ヶ月予報実験に見ちれる

西部熱帯太平洋高海水温偏差の影響について」

気象研究所予報研究部第三研究室二階堂義信

1. はじめに

地球大気の大循環を駆動するエネルギー源としての重要さから，またその時間変化のスケールの

長さから，熱帯海洋の表面温度 (SST)は長期予報のための重要な手掛かりとして注目されてきた。

熱帯海洋のSSTの変動の最も大規模な現象としてエルニーニョ現象があまりにも有名であるが，

我々を含めて北半球中・高緯度の住人は低緯度からの定常ロスビ一波の伝播に好都合な冬季の循環場

に対する影響に関心がゆきがちだ、った。実際，北半球冬季の大循環場にテレコネクションパターン

が見られるととを Wallaceand Gutzler (1981)がNMCの解析データから発見し， Hoskins 

and Karoly (1981)が線形化した全球モデルを用いて北半球冬季の帯状平均風の中で低緯度の熱

源の影響が大円を経由して中・高緯度に定常ロスピ一波として伝播するととを示して以来，熱帯の

SSTが北半球冬季の大循環場に与える影響について多くの人々によって数値実験が行なわれてき

た。しかし，熱帯の熱源の影響が北半球の冬季ばかりでなく夏季に於いても中・高緯度に及んでい

る乙とは Gamboand Kudo (1983.)の700mb高度場の解析によって明らかにされ， また栗原

(1985)， Kurihara and Kawahara (1986)， Kurihara and Tsuyuki (1987)などによって日本

の夏期の天候とエルニーニョ，特に西部熱帯太平洋のSSTが密接な関係をもっている乙とが指摘さ

れるようになった。乙の他， Kanamitsu and Krishnamurti(1978)やRasmussonand Carpenter 

(983)などではインドの夏期モンスーンとエルニーニョの関係が示唆されている。

一方， Nitta (986)， Nitta et al. (1986)， Nitta (1987)は気象衛星『ひまわり』の月平均

と5日平均の上層雲量データから，熱帯太平洋域の雲量変動lとはエルニーニョに伴う東西変動以外

に西太平洋の熱帯・亜熱帯・中緯度帯の聞を結ぶ南北振動を発見し PJと名付けた。 PJは西部熱

帯太平洋のSSTが正偏差になる年，つまりラニーナ年(反エルニーニョ年)の夏期に顕著K現わ

れ，乙の時日本南方の亜熱帯高気圧を始めとして極東域の夏の天候や台風の発生状況にもはっきり

とした変化が見られる。

以上のような理由から，西部熱帯太平洋の高海水温偏差がアジア・西太平洋地域の夏の天候にど

の様な影響を与えるか，またそれはどの様なメカニズムによるものなのかなどを調べる目的で，全

球スペクト JレモデルT42を用いて4ヶ月予報の感度実験を行なった。

2. モデルとデータ

今回の予報実験に用いたモデルは気象庁のルーチンモデルである北半球スペクモルモデル(最大

波数42までの三角波数切断，対流圏・成層圏を含んだ鉛直12層)(Kanamitsu et al， 1983)を
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全球化し. surface albedo.ground wetness.雪氷分布，成層圏オゾン濃度などを月毎にその月

の気候値を更新し与えて計算してゆくように改造したモデルであり，従って hydrologicalcycle 

による feedbackは考慮されていない。また，海水温については24時間毎に更新して計算を行な

った。

数値実験は 1984年5月l日00zの気象庁数値予報課作成全球解析データにnonlinearnomal-
mode initialization (重久・工藤. 1984)を施して作成した初期値から出発し，次の3種類の境

界条件で123日間数値積分を行なった。

一つは，フィリピンの西 1250Eあたりから 1650Eまで，赤道から 200 Nあたりまでの範囲の

西部熱帯太平洋に+1.50CのSSTアノマリーを与え続げた予報で，以後乙れをAランと呼ぶ。

もう一つは. 145 0E から 180~ まで. 120Nから 270Nまでの車熱帯海域に同じく+1.50CのSS

Tアノマリーを与え続けた予報で，以下ではSランと呼ぶ。 AランとSランでSSTアノマリーを

与え続けた格子点の位置をそれぞれ図1a，lblと『術』印で示した。最後の一つは，とれらのア

ノマリーランと比較のために気候値の海水温(Alexand自rand Mobley. 1976)のままで計算し

た予報で， Cランと呼ぶ。

P目lNTS目FSST ANsMALl MsDEL=ANsMALl 

(a) 

(b) 

図l 気候値の海面水温に+1.50CのSSTアノマリーを与えた格子点の位置(r吋印で表示)。
(a) Aラン， (b)Sラン
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s結果
3. 1 発散場

(a) 

(b) 

(c) 

ー. 2.0"1冨

ー・ 2.0"1冨
図2200mb面にお砂る解析値とCラン， Aランの速度ポテンシャル(等値線〉及び風ベクト

Jレの発散成分(矢印)。等値線の間隔は1X 106 mYs ，矢印の長さはそれぞれの図の右

下すみの矢印が2.0m/sの風速を表わすような比率で描かれている。

(a) 1980，1981， 1982， 1984年のECMWF全球解析データの7月の平均風，

(b) Cランの61-90日目の30日平均風，(c)Aランの61-90日目の30日平均風。
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1983年からルーチン運用になり. 1985年に若干の改良を加えられたスペクトJレモデルT42も，

現実的な境界条件のもとで数十日以上の長時間積分を行なった例は. 1月の境界条件を固定したま

ま60日間積分したSumiand Tamiya (1985)の一例しかなく，モデルの創り出す気候状態と

その系統誤差については殆ど知られていない。

低緯度では発散場は熱源に直接応答するので，熱帯を中心とした大循環の様子を見るのに200mb
崎司唱・ ー，ー

での速度ポテンシャJレZと風の発散成分Vd=マzは格好の目安となる。そ乙で予報結果を見る前

に，モデルの創り出した気候状態が現実とどれくらい違うかを200mbでの速度ポテンシャルz

と発散風Vdで示す。

図2aは1980.1981. 1982. 1984年の4年間のECMWF全球解析データから 200mbの

月平均風を求め，それから計算した200mbでの7月の月平均速度ポテンシャJレと発散風を示した

図で，速度ポテンシャJレは 1x 106m2/S毎に等値線で，発散風は矢印で表わされている。一方，

図2b. 2 cはそれぞれCラン.Aランでの61-90日目の30日間で平均した200mb速度ポテ

ンシャJレと発散風を表わした図で，それぞれ図2aの要素とほぼ対応する期間のものになっている。

乙れら3つの図を比較すると，速度ポテンシャJレの値や東西波数1の構造，発散風の流れ，などが

かなり良い一致を示している。田宮 (1987)によれば，従来の物理過程を入れない nonlinear

normal-mode initia1izationを施した初期値では熱帯地方の発散場が現実よりも弱いとされている

し，隈(1987 )はスペクトルモデルT42による熱帯の非断熱加熱の予報が実際と較べて小さく，

従って速度ポテンシ+ルの東西波数lの構造のコントラストも弱いと指摘している。今回の数値実

験でも確かに最初の2週間は速度ポテンシャルの値が小さししかも波数lの構造が固定せず東へ

移動するのが見られたが，その後速度ポテンシャJレの値は大きくなり東進もなくなって現実に近い

形となった。乙れは初期値がモデJレにとってアンバランスな状態で，しかもモデルなりの放射対流

平衡に達するのに2-3週間を要するためではないかと考えられる。

大局的には現実に近い発散場を表現している予報も細かなと ζろでは色々と欠点が見える。例え

ば，図2aの観測値では波数1の収束中心は地中海と南アフリカにあるが，図2b. 2 cのCラン

Aランでは共に東部ブラジルに大きくずれている。また発散中心は図2aでは日本の南の西部熱帯

太平洋にあるのに対して，図2bでは中心が西にずれ，インドシナやチベットに中心がある。乙れ

は隈(1987)が述べているように， σー座標とスペクトJレ法による水蒸気収束の計算.Kuo方式

による対流調節の相乗効果によってチベ‘yト高原で雨が降り過ぎているためだと考えられる。図2

cでは西部熱帯太平洋の海水温を上げた効果によって，そとでの発散は強まっているものの，上述

の系統誤差は強く残っている。乙の他，図2aの観測値では中米での発散，南東太平洋(ペノレー沖)

での収束という南北循環が見られるのに対して，図2b. 2 cの予報値では殆ど見られない。

3. 2 降水分布
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図4a 1980， 1981， 1982， 1984年のECMWF全球解析データから求めた5-8月の月平

均850mb風ベクトル。図は上段からそれぞれ5月， 6月， 7月， 8月の平均風を表

わす。風ベクトルのスケールは図の右下の矢印が5.0m/sになるように描かれてい

る 。-33ー



1・30day 

31・60day 

61・90day 

91・120day 
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9日101 60101 30101 0101 
- 5.0HIS 

- 5.0HIS 

- 5.0H〆s

図4b Cランの30日毎に平均した850mbの風ベクト Jレ。期間は上段から 1-30日目，31-

60日目， 61-90日目， 91-120日目。風ベクトルのスケーJレは図4aと閉じ。
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図4c Aランの30日毎に平均した850mbの風ベクト Jレ。その他は図4bに同じ。
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西北西で，ベンガJレ湾では風がやや発散している。インド洋の赤道では南半球側から北半球側へと

風が吹き込んでいるが.AランはCランに比べて東経60度から 90度にかけてその間風成分が弱く

南半球側の貿易風の東風もやや弱い。 Cランでは日本の南海上の北緯20度付近に太平洋高気圧の

縁辺に沿って南東風が吹いていて，ベンガJレ湾からインドシナ半島を越えてきたモンスーンの西風

と中国東岸で合流して，日本の上空では梅雨前線に伴う西南西の下層ジェットを形成している。一

方， AランではベンガJレ湾からやって来たモンスーンの西風は日本に到着しているものの，太平洋

高気圧の縁辺の南東風は見られず，日本の上空では西南西の下層ジェットが存在しない。

上から 3段目の61-90日の期聞になると，ソマリジェットやインドの西風はCランでは著しく

強化されているがAランでは変化が無く，インド上空の風向もむしろ西北西である。インド洋の貿

易風もAランはCランよりも弱い。次に極東地域に注目すると.Cランでは太平洋高気圧の西端部

が北上し，黄海を中心にはっきりとした高気圧性循環が見られ，あたかも小笠原高気圧のようであ

る。一方.Aランでは日本の南海上に太平洋高気圧の西端が伸びているようだが，小笠原高気圧の

ような独立した高気圧性循環は見られない。

最下段の91-120日の期間では，ソマリジェットやインドモンスーンの西風はCランでは61-

90日の期聞に比べてやや弱まったように見えるが， Aランではその前の 30日聞に対して大きな

変化は無い。黄海を中心をもっ小笠原高気圧はCランばかりでなく Aランでもはっきりとしてきた。

但し， Aランでは日本海に弱いトラフが見られる。

いずれにせよ，チベット高原の予報誤差の悪影響とは言え，中国大陸上の異常に強い南風は大い

に問題である。

3. 4 気圧場

乙とでは海面水温偏差 (88Tアノマリー)の影響が気圧パターンにどう現われているかを見る

乙とにする。図51乙AランとCランの海面気圧の予報値の差の30日毎に平均した値の分布を表わ

した。 ζ乙で，等値線の間隠は2mb毎に引かれていて負の値の領域は斜線を施しである。図5の

最上段の 1-30日の期間でははっきりとまとまった形の気圧偏差は見られず.3.3の風の場と同

じ様に最初の 1ヶ月では88Tアノマリーの影響が十分に現われていない乙とが分かる。残りの3

つの30日平均を見ると，先ず南半球の南緯40度から70度の閣の偏西風帯に大きな偏差が分布し

ているのが自につく。しかし，乙れらの偏差は3つの期間の閉じゅう必ずしも同じ所に現われてい

るわけではないうえにAラン， Cランそれぞれl例しか計算を行なっていないので，必ずしも乙れ

らの偏差が西部熱帯太平洋の88Tアノマリーの影響によるものであると断言は出来ない。 3つの

期間を通じてほぼ閉じ所に現われている偏差ノfターンとしては，日本付近の負偏差，カムチャッカ

半島からベーリング海にかけての正偏差，アラスカ南方の北東太平洋の負偏差がある。 61-90日

目の30日聞におけるAランのCランに対する 500mb等圧面高度偏差の平均を表わした図6にも，
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1・30day 

31・60day 

61・90day 

91・120day 

図5 AランのCランに対する海面気圧の予報値の差を30日毎に平均した値の分布図。

等線線の間隔は2mb。斜線は負の値の領域。期間は上段から 1-30日目， 31-60日

目， 61-90日日， 91-120日目。
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61-90日自におけるAランのCランに対する 500mb等圧面高度の差の30日平均値の図6

分布を表わす図。等値線の間隔は 10m。斜線は負の値の領域。

TJHE SEDUENCE日FZ目NALHEAN PRECJPJTATJsN (HM/DAY) (CsNTRsL) 
JNJTJAL DATE=J984. 5. I.OOZ • LsNGITUDE=J30.0E-14日.OE

凶
回
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」
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円
炉
〈
」

(a) 

D ̂  Y 

TIME SEOUENCE sF Z目NALMEAN PRECIPJTATJ目N (MM/DAY) (AN目MALY ) 
INJTIAL DATE=1984. 5. I.OOZ • L目NGITUDE=130.0E-140.0E

(b) 

東経130度から 140度の区間で平均した日降水量の予報値の時間・緯度断面図。図の縦

軸は緯度，横軸は日数。等値線の間隔は2mm/day。斜線は2mm/day以上の領域。

破線は日本の中央部の緯度に相当する北緯35度を表わす。 (a)Cラン， (b)Aラン。
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乙れらとほぼ同じ様な所に偏差パターンが現われており.しかも偏差の符号が一致するととから，

偏差パターンはパロトロピックなフ。ラネタリ一波によって形成されていると考えられる。問題のS

STアノマリーを与えた領域は低韓度にあるため偏差パターンとしては見えにくく，日本から北太

平洋沿岸に速なる偏差パターンとの関係を直接的に見出す乙とは難しいが，後者の準定常性は西部

熱帯太平洋のSSTアノマリーとの因果関係を暗示しているように思われる。

3. 5 梅雨とインドモンスーン

乙れまでのととろで，西部熱帯太平洋のSSTアノマリーの影響が最も強く現われているのは梅

雨とインドモンスーンであるという乙とが分かったので，以下でもう少し詳しく調べる。

図7a， 7 b はそれぞれCラン， Aランで予報された日降水量の東経130度から 140度で緯度平

均した値の時間・緯度断面図である。とれらの図で等値線は2mm/day間隔で日|かれ， 2mm / 

day以上の部分は斜線が施しである。また，参考のために日本の中央部に相当する北緯35度に破

線が号|かれている。図7aのCランでは， 20日目あたりまでは北緯35度付近(破線部)では雨が

降らず，その北で、降っている雨も総観規模擾乱による寸邑性のものであるが，それ以降雨の降る乙

とが多くなっている。 20日目以降北緯30度或いはそれよりやや南で 10日以上の連続的な降水が

見られ，梅雨前線が形成されたものと見られる。連続的な降水域は徐々に北上し始め， 35日目あ

たりから 68日目あたりまでの北緯35度付近に停滞するが，その後北緯35度付近では雨の降る乙

とが少なくなっている。従って， Cランでは5月下旬あたりから日本の南部(沖縄付近)が梅雨入

りし，梅雨前線は徐々に北上， 7月上旬に梅雨明けしたと解釈できる。また 10日目から 60日目

頃まで梅雨前線の南の北緯 10度から 20度あたりにある連続的な降水域は 1T C Z Iζ対応し，梅雨

前線と 1T C Zの聞には亜熱帯高気圧による無降水域がある。乙れら 1T CZと亜熱帯高気圧は時

間ととも北上して， 68日自には亜熱帯高気圧が北緯35度線まで達して日本に梅雨明げをもたらし

ている。一方，図7bのAランでは 38日目から 50日自にかけて北緯35度付近で連続的な降水が

見られるものの，梅雨前線に特徴的な，ある南北方向に限定された緯度帯での連続的な降水は見当

たらなく，言わば『から梅雨」の状態になっている。 1T C Z Ir:対応する降水域も図7aのように

明確ではなく，赤道のやや南のニューギニア島の上の強く連続的な降水域とつながって，赤道から

北緯20度までの広範囲に降水が見られる。

Ninomiya (1984)によれば，梅雨前線は傾圧性が弱く，混合比の傾度だけが大きい前線という

特徴を持っていて，北緯60度付近の傾圧性も大きい極前線と異なった性質のものであるとされて

いる。そ乙で， CランとAランで予報された 850mbの気温を，日本中央部の経度にあたる東経 130

度から 140度までで緯度平均したものの時間・緯度断面図をそれぞれ図8a， 8 b Ir:示し，同じ様

lとして求めた850mbの混合比の時間・緯度断面図をそれぞれ図9a， 9 b に示した。但し，気温

については日変化の影響を除くために，毎日の 00Zの気温のみを用いた。図8a， 8 bのCラン，
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TIME SEQUENCE日FZDNAL MEAN 650MB TEMPERATURE (K) (CDNTR日L>
INITIAL DATE=19B4. 5. I.OOZ • L目NGITUDE=130.0E・140.0E

80N 

60N 

UZ3 』

(a) ::> トー
ト: 40N 
--c 」

20N 

D A Y 

TIME SE白UENCEDF ZDNAL MEAN 850MB TEMPERATURE (K) CANDMALYI 

INITIAL DATE=1984. S. I.OOZ • LDNGITUDE=130.0E・140.0E

(b) 
凶
同
コ
L
F

D ̂  Y 
図8 東経130度から 140度の区間で平均した850mbの気温の予報値の時間・緯度断面図。

等値線の間隔は20C。日変化の影響を避けるため気温は00Zの値のみを採用している。

(a)Cランコ (bJAラン。
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TJME SEQUENCE日FZDNAL MEAN 650MB MJXJNG RATJD (G/KGl IC目NTR目l)

JNJTJAL DATE=J984. 5. J.OOZ • LsNGITUDE=130.0E-140.0E 
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(a) 

D A Y 

TJME SEQUENCE目FZDNAL MEAN 650MB MJXJNG RATID (G/KG) IANDMALYl 

INITIAL DATE=1984. 5. I.OOZ • LsNGITUDE=130.0E-140.0E 
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(b) 

D A Y 

東経130度から 140度の区間で平均した850mbの混合比の予報値の時間・緯度断面図。

等値線の間隔は 1g/kg 0 (a)Oラン， (b)Aラン。
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Aラン共に20日目以降北緯30-60度で気温が急上昇し， 乙の地域の南北温度傾度が誠少してい

る。温度上昇が始まった時期は南日本(沖縄付近)の梅雨入りの時期と一致しているのは興味深い。

実際にも. 5月下旬に華北で対流圏下層の気温が急上昇するのが報告されている CKato. 1985)。

但し，日本列島では中国大陸と異なり 6月でも未だ気温の南北傾度が残っているので(加藤.1985). 

図8a. 8bの予報は日本よりもむしろ中国の状況に近い。 KatoC 1985)は気温の急上昇の原因

として大陸の地面温度上昇による顕熱フラックス急増をあげているが，図8a.8bで示されてい

る地域は海面の部分もあり，さらにモデルtとはhydrologicalcycle による feedbackが入っていない

うえに，地面温度を予報する際の重要な要素であるgroundwetnessも32日固までは更新されて

いない。おそらく気温の上昇はモデルが境界層からの影響を少なく見積もっているため，実質的に

中国大陸から移流してきた気塊そのものを見ているためと考えられる。ちなみにCランで緯度平均

を日本の東海上にあたる東経145度から 160度までの範囲でとると，気温の上昇は緩やかであった。

気温の場で見た場合.CランとAランの梅雨期間中は目立つた差は無かったが，図9aのCラン

では梅雨入りした20日目以降，気温で北緯30度から 60度の聞の南北傾度が弱まっているのに対

し，混合比は降水域の北側にあたる北緯30度から40度の聞に依然として明確な南北傾度の集中

帯を維持していて，傾圧性が弱く混合比の傾度が強いという梅雨前線の特徴 CNinomiya. 1984) 

を備えている。但し. 50日目以降は降水域と混合比の南北傾度集中帯が離れてしまって，梅雨と

はやや性格を異にしたものになっている。 ζれに対し，図9bのAランでは梅雨入りの20日目以降

混合比の南北傾度の集中は薄れてゆき，明らかに梅雨とは違っている。 80日目以降はCラン.A

ラン共に気温と湿度の傾度集中帯が北緯60度付近に北上して盛夏の様相を見せている。

Nakamura and Has暗awaC 1986)は今回の数値実験に用いたモデルとほぼ同じ全球スペクト

ルモデルT42を用いて..15日間という比較的短期間の梅雨の予報実験を行なっている。彼等の予

報結果も今回の実験と同じく，日本から東側の対流圏下層の湿度傾度を維持する乙とに失敗してお

り，東日本の傾圧性のある梅雨前線を作るととが出来なかった。彼等は，水温の低いオホーツク海

による下層大気の冷却効果を強めたり，大陸上のgroundwetnessを変えて地面温度の上昇を抑制

してみたがあまり効果は無かった。彼等は，梅雨前線がモデルで正しく再現できない原因として，

北西からの冷涼な空気を日本の北東部にもたらすとされている梅雨リッジや梅雨トラフCNinomiya

and Muraki. 1986)が形成されていない乙とにあると指摘している。今回の実験でも，図4

bの31...，..60日の期間の850mbの平均風を見ると，パイカル湖からオホーツク海にかげでの高気

圧シアー(梅雨リッジ)とベーリン夕、、海からオホーツク海にかけての低気圧性シアー(梅雨トラフ)

は見られるものの，中国大陸からの強い南西風に阻まれて日本にまでは影響しない。乙の誤差の原

因として中国大陸の強過ぎる南~南西風をもたらすチベット高原での過大な非断熱加熱が考えられ

るが，いずれにせよ気候現象としての梅雨の研究のためには，乙の系統誤差の是正が先決問題であ

る。
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20S 

D ̂  Y 
図10東経70度から 85度の区間で平均した日降水量の予報値の時間・緯度断面図。破線はイ

ンド中部の緯度に相当する北緯15度を表わす。 (alCラン， (b)Aラン。その他は図7Iと

同じ。
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次lζ，インドモンスーンではどの様な影響が現われているであろうか。図 10a，10bはそれぞ

れCラン， Aランで予報された日降水量を東経70度から 85度で緯度平均した時間・緯度断面図で

ある。図の等値線の間隔や斜線域は図7a， 7 bと同じにしてある。また破線はインド中部の緯度

に相当する北緯 15度に号|かれている。図 10a，10bのCラン， Aラン共に最初から 20日目過ぎ

までは北緯 15度付近に降水は見られないが， 22日頃に突然降水が始まり，インドモンスーンのオ

ンセットと解釈できる。 Cランの場合はオンセット後降水量の変化はあるものの予報期間の最後ま

で持続的に降水がある。しかし， Aランではオンセット後50日固までは降水が持続していたが，

その後4-5日間降水が止み， 2 -3日降って，また4-5日止むという形で2週間ほどモンスー

ンのブレイクのような期聞を聞において，再び最後まで降水が続いた。しかも， 50日目あたりか

ら95日目あたりまではCランに比べてずっと降水量が少ない。乙のCランとAランの降水量の差

は図4b， 4 cのインド上空の850mbの月平均風の流れのパターンにも明確に現われている。

乙れまで，モデルの予報に見られたインドでの持続的な降水現象を便宜的にインドモンスーンと

呼んできた。では，果たしてモデルのモンスーンが実際のモンスーンと閉じ様なものであるかどう

か鉛直構造を見てみよう。図11はCランでインドに日降水量30mm以上の降水があった 52日目

の200，500， 700， 850mbの風の流線と前24時間降水量分布を表わした図である。乙とで降水

量分布図の等値線は 5mm間隔で描かれ， 5mm以上の降水域には斜線を施しである。乙の図では

イン r~大陸の広範囲に降水が示されているが， 500mb の流線図を見るとインドの真上に大きな

低気圧性の循環が見られる。 700mbでもほぼ同じ所に低気圧性循環の中心が存在しているが，循

環自体はやや弱い。と乙ろが200mbではチベット高気圧から吹き出す強い東風があるのみで，低

気圧の存在をうかがい知るととは出来ない。また850mbではインド北部に小さな低気圧性循環が

認められるが，インドの大部分ではアラビア海からの強い西北西風が吹いている。 500mbでの大

きな低気圧性循環はおよそ9日前にベンガル湾で発生し，関西進しながら発達してきた。対流圏上

層の強い東風，下層の強い西風，中層でのみ顕著な低気圧性循環は，インドで観測される MTC

mid -tropospheric cyclone)によく似ている。インドで・の降水がすべてMTCによるものではない

が，モテソレの予報はかなり実際lζ近いインドモンスーンを再現していると言っても良いだろう。

今までのと乙ろでCランとAランでは梅雨やインドモンスーンの降水量に違いが認められるとい

うととが分かつたが，以下では乙れらの降水地帯に水蒸気を供給する水蒸気フラックスの観点から

両者の相違点を探ってみる。図 12，13はそれぞれCラン， Aランの予報の全気柱を鉛直方向に積

分した水蒸気発散と水蒸気フラックスベクト Jレを31-60日， 61 -90日の期間で平均した値の分

布を表わす。乙乙で地上気圧をPs'比湿をq，風ベクトルをす，重力加速度をgとすると，水蒸気

発散は

予・[f: s (q V / g ) dp ] 
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と表わされ，水蒸気フラ引クスベクトルは

r:8 (q子/g)dp 
で表わされる。図12，13匂蹄寵

気発散は等値線で表わされ，そ

の間隔は 1xlQ-5 kg:mB 8-i 

負の領域(水蒸気収束域〉には

斜線が施されている。水蒸気フ

ラックスベクトルは矢印で表わ

され，図右下の矢印の長さで

200 kgm -1 8-1になる。 梅雨期

にあたる 31-60日目の期間の

Cランの値(図12a)とAラン

の値(図13a)を比較すると，

Cランでは下層風と同じように

ベンガル湾から東北東方向にや

って来た水蒸気フラックスと，

太平洋高気圧の南東鰻に沿って

南東から流れてきた水蒸気フラ

ックスが華中から日本にかけて

の上空で合流・収束しているの

に対して， AランではベンガJレ

湾からのフラックスはあるもの

の，太平洋高気圧の南東縁から

のフラックスは殆ど無く，日本

の上空では水蒸気収束ばかりで

はなく水蒸気フラックスまでも

が小さくなっている。インドに

目を移すと，ソマリジェットを

経由してインド上空に流れて来

る水蒸気フラックスはAランの

方がCランよりもやや小さい。

図からフラックスへは主にアラ

200mb 

500mb 

60E 80E 100E 120E 140E 160E 

700mb 20 

850mb 

60E 80E 100E 120E 140E 160E 

Rainfall 

60E 80E 100E 120E 140E 160E 

図11Cランの予報第52日目の200，500， 700， 850mb 

の風の流線と前24時間降水量分布を表わした図。

降水量分布図の等値線は5mm，斜線部は5mm

以上の部分。
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(a) 

UNlT: 10・5 - 200. 

(b) 

UNIT: 10.5 - 200. 

図12Cランの予報31-60日目と 61-90日目の期聞における全気住を鉛直方向に積分した水

蒸気発散と水蒸気フラックスベクトルの30日平均値。水蒸気発散と水蒸気フラックス

ベクトルはそれぞれ等値線と矢印で表わされている。等値線の間隔は 1XlQ-5kgm-2s-1， 

正値の等値線は破線，斜線部は負の領域(水蒸気収束域)。水蒸気フラ‘yクスベクト Jレは

図の右下にある矢印の長さが200kgm-1s-1を表わすようなスケールで描かれている。

(a) 31-60日目， (b)61-90日目。
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(a) 

(b) 

UNlT: 10・s 一・ 200.

UNIT:10・5 - 200. 

図13Aランの水蒸気発散と水蒸気フラックスベクトル。その他は図 12I乙同じ。 (a)31-60 

日目， (b) 61-90日目。
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ピア海で水蒸気が供給されているのが分かるが，両者のフラックスの差は図4b. 4cで見られる

ようにソマリジェ''Jトやモンスーン西風の風速の差であると考えられる。ととろが，水蒸気収束で

比較すると両者の差は水蒸気フラ vクスの差よりも大きい。とれはインドでの下層風の収束による

ものと考えられる。実際に， Cランでは赤道の南側のインド洋で蒸発した水蒸気が貿易風に運ばれ

て(水蒸気発散になっている)，赤道を越えてソマリジェットからのフラックスとインド上空で収

束しているのに対して.Aランでは貿易風が弱く赤道を越えてくるフラックスが小さく，従ってイ

ンド上空でのソマリジェ vトからの収束も弱い。 ζの状況は図12b，13bでは一層顕著になって

いる。

以上のととをもう少しまとめると.CランとAランの梅雨の差は太平洋高気圧の南東部の亜熱帯

高気圧の発達の差というととができる。図12aを見ると，西部熱帯太平洋の熱帯・車熱帯では海面

水温が高く大量の水蒸気が蒸発し，それが貿易風によって西に運ばれるため，大きな西向きの水蒸

気フラヤクスが存在している。熱帯では1T C Zなどの対流雲群が発生して降水という形で水蒸気

フラックスを消費してしまうが，北緯20-30度の亜熱帯高気圧のもとでは大気が安定で対流現象

が発生せず，大量の水蒸気を途中で消費される乙となく遠方まで輸送できる。図12aでは西部E熱

帯太平洋が水蒸気発散の場となっていて，しかもE熱帯高気圧の西端が日本の南方にあるため，縁

辺流によって大量の水蒸気を梅雨前線に供給している。ととろが図13aでは日本の南方にまでE熱

帯高気圧は張り出しておらず，縁辺流によって水蒸気を梅雨前線に運ぶ乙とができないうえに，西

部E熱帯太平洋蟻の大気が不安定で貿易風によって運ばれてきた水蒸気も日本の南東海上で降水現

象として消費されてしまっている。梅雨前線の持続的な降水の維持にE熱帯高気圧が重要な役割を

果たしているという結論はNinomiya(1984)の説と一致している。では，インドモンスーンにお

けるCランとAランの差は何かと言えば，第ーにソマリジェットとそれに速なるモンスーンの西風

の風速の差，第二にインド洋上(特にインドより西の経度〉を南半球から赤道を越えてくる風の風

速の南北成分(インドモンスーン地帯とインド洋の閣の局地的なハドレー循環に対応する要素)の

差というととになる。 CランとAランでは第一の要素の差よりむしろ第二の要素の差の方が顕著で

ある。実際の大気でもインド南方のインド洋から赤道を越えてやってくる水蒸気フラックスがイン

ドでの降雨に重要な役割を果たしているζとは.Cadet and Greco (1987)によるECMWF解析デ

ータとTiros-Nの観測データを用いたインドモンスーンにおける水蒸気フラックスの解析で

も明らかにされていて，インドモンスーンのアクティヴ・ブレイクサイクルとソマリジエザトより

も東にあたる東経50度以東の，南半球から赤道を越えてくる水蒸気フラックスの変動が重要な関

.係を持っているというととが示されている。

最後に， CランとAランにおける梅雨やインドモンスーンの日降水量の変動を図14で比較した。

乙乙で，梅雨とインドモンスーンの日降水量はそれぞれ北緯45-30度，東経130-145度の軍盟

と北緯25-10度，東経70-85度の範囲で平均した降水量である。
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D A T 

図14CランとAランにおける日本とインドの領域平均日降水量の時間変化。降水量を定義し

た範囲は，日本が北緯45-30度，東経130-145度，インドは北緯25-10度，東経70

-85度。グラフの横軸は日数，縦軸は降水量で単位はmm。
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61・90day 
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図15Sランの30日毎に平均した日降水量分布図。その他は図3と同じ。
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図16Sランの東経130度から 140度の区間で平均した日降水量の予報値の時間・緯度断面

図。その他は図71と同じ。
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図17Sランの東経70度から85度の区間で平均した日降水量の予報値の時間・緯度断面図。

その他は図81乙同じ。
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3.6 高海水温偏差域の位置による効果

SSTアノマリーの位置によって大気

大循環への効果がどう変わるかを調べる

ために， Aランのように熱帯ではなく，

図1bで示されている亜熱帯にSSTア

ノマリーを与えて閉じ初期値から出発し

た123日予報 (Sラン)の結果を簡単に

述べる。以下で示される図はCランやA

ランと同じ単位ゃ等値線で描かれている。

図151乙30日間毎に平均した日平均降

水量分布図を示す。図3aのCランと比

較すると，最初の30日間でも SSTアノ

図18 61-90日自におけるSランのCランに対する海面

気圧の差の30日平均値の分布を表わす図。等値

線の間隔は2mb。斜線は負の値の領域。

マリーを与えた領域ばかりでなく，その周辺地滅の降水分布にまで影響が及んでいる乙とが分かる。

31ー60日目の梅雨期では，梅雨前線に対応する降水帯が日本付近で消失し，その南方の 1T C Z 

でもCランに比べて降水量が少ない。またインドでは，モンスーン前半の31-90日目の期聞を通

じて降水量がかなり滅少している。ただ盛夏期の91ー120日目の期間ではAランほどCランとの

差は見られない。南・北アメリカ大陸やアフリカ大陸の多雨域ではAランと同じく SSTアノマリ

ーによる影響は殆ど無い。次に，日本とインドでの日降水量の時間変化を見るために，図7や図10

に対応する日降水量の時間・緯度断面図をそれぞれ図16.171乙示した。図16で日本の緯度のと乙

ろには 17日目から 45日固までの聞に散発的な降水はあるが， Cランのような長期間持続する降水

は無く，一見Aランと似ている。しかし， Aランのように熱帯域の海面水温は変化させていないの

で，北緯10-20度の 1T C Z IC::対応する降水帯の降水量はAランばかりかCランよりも少ない。

図17のインドモンスーンについては， 梅雨と異なり降水量の季節内変動成分が大きく判断が難し

いが， 20日目から 60日目の聞のモンスーン前期の降水量がAランと同様.Cランに比べて少ない。

ただオンセットの時期はCランとほぼ一致している。

次に850mbの下層風に見られる特徴として，日本の梅雨期間中にあたる 31-60日目では太平

洋高気圧の縁辺流は日本の遥か東の東経155-170度あたりで北上しており，日本の上空は弱い高

気圧性循環になっていて，梅雨前線に伴う強い西南西の風は見られない。インドモンスーンに関連

した風系では， Aランと同じく 31-90日目の期聞を通じてソマリジェットがCランに比べてやや

弱く，またインドの上空ではジェットが発散していてインド南西海上の高気圧性循環が目立つてい

る。

図51乙対応するものとして. 61-90日自におけるSランのCランに対する 30日平均海面気圧偏

差を図181乙示した。図5と比較すると.SSTアノマリーを与えた位置を北東にかなり移動させ7こ
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にもかかわらず，極東や北太平洋の偏差パターンは類似している。さらに500mb高度偏差を調べ

ると， Aランの場合と同様に北緯30度以北は概ねパロトロピックな構造になっていた。

4. 考察とまとめ

とれまでのとζろで西部太平洋の熱得・亜熱帯域における高海面水温偏差が梅雨やインドモンス

ーンに大きな影響を及ぼすととが分かつた。1.で述べたように従来太平洋の海面水・温偏差が気候に

与える影響について調べる目的で、行なわれた数値実験は主に北半球の冬季についてであり，今回の

ように夏季において行なわれたものとしてはKeshavamurty(1982)ぐらいであった。 Keshava-

murty (1982)はGFDLの大循環モデル(全球スペクト Jレモデル，平行四辺形波数切断，最大波

数 15，鉛直9層)を用いて，赤道を挟んで東部，中部，西部熱帯太平洋に約30Cの高海面水温偏差

を与えて，それら三つの場合について数値実験を行なった。その結果，西部熱帯太平洋に高海面水・1

温編差を設定した場合には，海面水温偏差域とそのやや北方の西部熱帯.~熱帯太平洋域に顕著な

降水量の増加が認められる一方，インドモンスーン地帯で降水量が減少した。海面気圧では海面水

温偏差域の北側の西部亜熱帯太平洋で気圧が低下，さらにその北東側の中緯度では気圧が上昇とい

うパターンが見られ，南半球では偏西風帯に正負のはっきりした波列状のレスポンスが見られた。

下層風では西部亜熱帯太平洋の低気圧性偏差，それに向かつて吹き込む赤道インド洋での西風偏差

(つまり貿易風を弱める向き)など今回の実験結果とよく似た特徴が出ている。しかし，彼の用い

たモデルは低分解能のため梅雨前線が存在せず，梅雨については何も述べていない。

3. 5で示したように，梅雨前線の維持に西部太平洋の亜熱帯高気圧が重要な役割を果たしている

が，今回の実験やKeshavamurty( 1982)の結果から西部熱帯・亜熱帯太平洋の海面水温を上げる

と亜熱帯高気圧が弱められる(図5，18参照)乙とが明らかになった。亜熱帯高気圧が一端弱まる

と，海面水温自体は高いから対流活動が盛んになって，梅雨前線への水蒸気補給は停止して梅雨前

線は不活発になる。図 19aと19bにそれぞれCランとAランの梅雨期に対応する31-60日目の期

間で平均した日本付近の質量流東ベクトノレ(密度×速度)の子午面循環を比較した。 Gill(1980) ， 

Phlips and Gill (1987)は単純な解析的なモデルを使って熱帯付近の熱源に対して大気がどう応

答するかを調べた。そして，赤道からやや離れた熱源の場合には，熱源の西側の赤道付近で西風，

熱源の北西側に低気圧ができる乙とを示した(図20)。もし，乙の理論が今回の場合にも適用でき

るとすると，西部熱帯太平洋で海面水温を上げた効果lとより北西側の亜熱帯高気圧が弱められたと

考える乙とができる。しかも，~熱帯高気圧が弱められると，そとで対流活動が盛んになって大気

が加熱され，さらに北西側の気圧が下がるという ζとになって，海面水温偏差を与えた所からかな

り離れていても影響が及ぶのではないかと考えられる。

Keshavamurty (1982)の30Cは言うに及ばず，今回の実験の1.50Cでも実際の西部熱帯太平洋

では異常に高過ぎる海面水温偏差かもしれないが，それにしても西太平洋の亜熱帯高気圧は壊れや
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図19予報31-60日自における東経120-150度の区間で平均質量流束ベクトル(密室×適お

の子午断面図。図の右下の鉛直・水平方向を向いた2本の矢印はそれぞれ0.005kgm-2s-1

と2.0kgd2s-1のスケールを表わす。図の縦軸は気圧で、単位はmb，横軸は緯度。図中の

斜線で表示された領域の上端部は各緯度で・の地表面気圧の最小値を表わす。 (a)Cラン，

(blAラン。
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図20赤道からやや離れた熱源に対する大気の応答を表わす図。太い実線で固まれた領域は熱

源の位置，矢印は下層風のベクト Jレ，破線は等圧線。 X軸の正の方向は東向き， Y軸の

正の方向は北向きで， Y= 0の所が赤道を表わす。 Phlip8 and Gill (987)より号開。
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図21予報61-90日自におげる北緯 10度から南緯 10度の区間で平均した(a)Cランの30日平

均質量流東ベクト Jレ(密度×速度)と(b)AランのCランに対する30日平均質量流東ベク

トノレの差，の東西断面図。図の右下の鉛直・水平方向を向いた 2本の矢印はそれぞれ(a)

0.005 kgm -28-1と5.0kgm-28-1， (b) 0.005kgロ戸8-1と1.0kgm-28-1，のスケールを表わす。

その他は図 19IC:閉じ。
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すく微妙な大循環のバランスの上に成り立っているようで， Nitta ( 1987 )の衛星雲量データの

解析でも亜熱帯高気圧の発達度は年々によって大きく変動している乙とが明らかになっている。今

後も，乙の車熱帯高気圧の生成機構について一層研究していく必要があろう。 Nitta(1987)は観

測データの解析から，亜熱帯高気圧の発達度の年々変動の影響によって日本からアリューシャンを

通って北米大陸の西海岸まで大円に沿って伸びるテレコネクションパターンを発見した。今回の実

験でも盛夏期の亜熱帯高気圧の位置に系統誤差の影響があるためNitta(1987)の結果とは微妙な

違いがあるものの，図5及び図181ともよく似たノfターンが見られる。モデルにおいても，東風の

吹く熱帯海域の対流活動の違いが非断熱的な過程を経て車熱帯高気圧に影響を及ぼし，それがまた

西風領域の中・高緯度にパロトロピ・yクな定常波になって伝わっていくという現象を示したのであ

る。 Nitta(1987)は西部熱帯太平洋における対流活動の変化に関連する現象として，年々変動ス

ケールのもののみならず季節内変動スケーJレのものについても解析している。今回の実験において

も後者のような所調季節内変動スケーJレのPJ振動が発生している。それについては二階堂(1988)，

Nikaidou (1988)を参照していただきたい。

次に，インドモンスーンについてはKeshavamurty(1982)の実験では西部熱帯太平洋の海面水

温を上げると少雨になるという結果を得ているが，彼はその理由を西部熱帯太平洋の海面水温を上

げて対流活動が盛んになった結果，海洋大陸で上昇してインド洋に下降するウォーカー循環の西側

部分が強化されてインドでの降水を誠少させていると説明した。今回の実験でも 6-7月に対応す

る31-90日目の期間で海面水温を上げたAランやSランではインドモンスーンの降水が著しく誠

少した。図21a，b にそれぞれ61-90日目の期間で平均した北緯10度から南緯10度の閣のCラ

ンの質量流束ベクト Jレ及びAランのCランに対する質量ベクトルの差を示した。乙とで，図21bの

東西方向のスケーJレは図21aのそれを5倍拡大して表示している。図21bを見ると，西部熱帯太平

洋の海面水温を上げた効果は東経60-120度の850mbあたりの下層の貿易風の誠速(東風に対し

て西風偏差)に最もよく現われている。との他，海面水温を上げた東経120-160度あたりの上昇

流の強まり，東経160度以東で対流圏中層での東風偏差，対流圏上層での西風偏差，また東経回一

120度の対流圏上層での東風偏差などGill(1980)や図20のPhlipsand Gill (1987)のパターン

に似ている。赤道インド洋での貿易風の弱まりはKeshavamurty(1982)の実験結果にも見られ，

乙れらの原因は全て西部熱帯太平洋上の大気加熱が増大したととによって，その西側の赤道地域で

熱源に向かう方向の風の偏差が強まったためと考えられる。 3.5の水蒸気フラックス解析(図12，

13)のととろで， Aランでインドモンスーンが少雨になる原因としてインド上空のモンスーン西風

やインド洋から赤道を越えてくる南風の弱まりなどをあげたが，乙れらの現象と貿易風の弱まりは

インドモンスーンの少雨と相互に関係した一連の現象かもしれない。いずれにせよ，インドモンス

ーンは太平洋の海面水温の変化によるウォーカー循環の変化に敏感に反応するようで， Aランより

もさらにインドから離れたE熱帯太平洋に海面水温偏差を与えたSランや， Keshavamurty(1982) 
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の日付変更線付近の中部太平洋に海面水温偏差を与えた実験においてもインドモンスーンが少雨に

なっている。

今回の実験で分かった西部熱帯太平洋の高海面水温編差が気候に与える影響をまとめると以下の

ようになる。

①初夏の頃，西太平洋の車熱帯高気圧は発達が弱く，梅雨前線の活動は不活発で『から梅雨頃向』。

@~熱帯高気圧の未発達の影響で，気圧場では日本付近の負偏差，カムチャッカ半島からベーリ

ング海にかけての正偏差，アラスカ南方の北東太平洋の負偏差など，日本から北米大陸を大円

で結ぶようなパロトロピックなテレコネクション。

@6-7月にかけてのインドモンスーンの少雨。

乙の実験に用いたモデルはhydrologicalcycleや大気海洋相互作用を持たない， 気候モデルと

しては原始的なモデルであるし，系統誤差も大きい。特に盛夏期のチベット高原上の異常な降水は

夏のアジアの大気大循環を歪めてしまっていて，小笠原高気圧の位置などにも影響が出ている。イ

ンドモンスーンに関しては太平洋の海面水温ばかりでなく，アラビア海の海面水温，ヒマラヤの積

雪量，熱帯の40-50日周期振動など様々な影響が議論されている (Mooleyand Shukla ; 1987) 

従って，一部の海面水温のみを少し変えて数ヶ月積分した結果に対して現実的な議論をするととに

あまり意味がないかもしれないが(海面水温自体が大気の影響を受けて変化するから).数値実験と

いう手段を使って大気に能動的に働きかげ，その反応を見て大気のもつ性質についての知識を少し

ずつ貯えるととは可能であろう。
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豪雪の予測

村松郁栄

1.挺要

新潟県上越市高田では 1984.(1月一2月)， 1985， 1986の3年間豪雪が続き 1987年は少雪であ

った。

高田は筆者の郷里であり定年退官後は雪のととも調べてみたいと思っていたので，高田測候所に

伺っていろいろな資料を見せて頂いた。その折り， 1月・ 2月の豪雪は前年の12月の500mb天気

図から予測できるので、はないかという気がした。 1986年1月・ 2月の500mb天気図の負の異常

域 (500mb面等高線の1951ー1980の平均値からのずれがー(マイナス)aなる所〉は日本全体を

覆っており，さらにその前年12月の500mb天気図の負の領域も日本を覆っていた(図1，1985年

12月一 1986年2月の500mb天気図参照)。そして少雪の冬であった 1986年 12月および

1987年1月の500mb天気図では日本全体が+(プラス)の異常域におおわれていた(図2，1986 

註1
年 12月一 1987年2月の500mb天気図参照)。

12 1J 

.fl.. 
図1 1985年12月-1986年2月の北半球500mb天気図，砂地部は負偏差を示す。等値線間隔
は50m。

図2 1986年12月-1987年2月の北半球500mb天気図，砂地部は負偏差，等値線間隔は50m。

* 岐阜大学名誉教授
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註1:赤道と極の温度差と地球の自転とにより，大きく波うって極を取り巻く西風が生じる。乙

のとき 500mbの等圧面の高度は極では低くかっ低・温であり，そ乙から張り出した谷も低

温となる。したがって， 500 mb天気図の負の地場は異常低温の災害を受け易く，正の地

域は異常高温の災害を受け易い。乙の様子は毎月の「天気(気象学会誌)Jに載せられて

いる。

“とんなに見事に決っているものであれば，高田の1月・ 2月の豪雪は前年の 12月の時点で判

るのではないか"と尋ねたととろ，“今までそんなにはっきりと言われていない"というお答えだ

ったので，さらに過去を遡って調べてみたいと考えた。

それで，気象庁長期予報課に伺って目的をお話し， 1946年1月から 1985年12月までの毎月の500

mb天気図をl冊にまとめた貴重な資料を頂いた。

全く有難いととであったから，早速，高固における最大積雪深(その起日は普通1月または2月)

と前年12月の天気図とを比べたと乙ろ， 10中8，9は予測可能という感じであった。乙の乙とを

天気図の冊子を頂いた気象庁長期予報課の栗原さんlとお伝えしたととろ，たいへん面白い着眼であ

ると言われたので，乙乙ではさらに取り扱う範囲を北陸地方iζ広げてまとめてみた。

2. 高田，長岡および福井の積雪深

500mb天気図の正・負異常は地球規模の現象であり，ある地点の積雪深は局地的な現象である

から，両者を直接比較するζとには論理の飛躍がある。たとえば， 38豪雪(1963年1月)では高田

の最大積雪深は平年よりす乙し少ないくらいであった。しかし福井では大変な災害を受けたという

話を聞いていた。長岡の積雪深を見ると，との年は過去最大の値である。つまり，高田の結果が北

陸積雪地帯の全体に適用するとは限らない。したがって，乙とでは高田，長岡および福井の3ケ所

について調べてみた。図3，4および5はそれぞれの地点の最大積雪深の経年変化である。ととに

は各観測点の観測開始以来の全資料を載せた。

各観測点はとの期間常に同ーの所であったとは限らないが，だいたい近くであるからその詳細は

省略する。

3. 積雪深の階級分け

500mb天気図の資料は 1946年以降の41年間であるから，積雪深もζの41年聞をとり， 20cm

毎の回数を描くと図6のようになる。図3，4. 5の全資料について描いた各地点の積雪深の度数

分布図も図6Iと示した度数分布図とそれぞれよく似た形になっている。乙れらの度数分布は正規分

布とは言えないので，大・小ほぼ同数となる中央値(破線)を平年値とみなし，乙れより大を多雪，

小を少雪と呼び，大きい所の約 15%のしきい(闘)値c1点鎖線)以上を豪雪，小さい所の約15

%のしきい値 (2点鎖線)以下を寡雪と呼ぶ乙とにする。図6の場合には，高田では中央値 160
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cm，豪雪250cm以上，寡雪80cm以下，長岡では中央値120cm，豪雪220cm以上，寡雪70cm

以下，福井では中央値65cm，豪雪100cm以上，寡雪30cm以下となる。

4. 500 mb天気図と北陸s地点(高田，長岡，福井)の積雷深との関係
表11と1946年11月から 1987年2月までの月平均の500mb天気図ととの期閣の北陸3地点の

年最大積雪深およびその起日を記し，豪雪には@，多雪には。，少雪には・，寡雪には①の印を付

けた。天気図は北陸地方(だいたい長聞から福井の間)に注目し，そ乙が天気図の負の領域におおわ

れているとき一，正の領域におおわれているとき+，ゼロの線が通る場合で北方が正，南方が負の場

合を土，その逆を平と印した。また，エルニーニョ現象も関係があると言われているので，太平洋

の本州東方域(だいたい300N -400 N， 1800 Eまで〉に注目し，そ乙での500mb等高線が負

の場合をー，正の場合を+，北部が正・南部が負を::1:，東部が正・西部が負をー+という符号を付

けた。乙れが以下の統計の原表である。

表1 500 mb天気図と北陸地方3観測点の年最大積雪深との関係

西暦年 0， 天気図の正・負 3観測点の年最大積雪深 (cm)

2月を基準注目{北陸地方 (肩に付けた印は積雪深の階級)

とする 地点太平洋の本州東方沖 その起日(月/日)

11月12月 1月 2月 高田 長岡 福井

一 + 一 231。 239@ 146@ 

土 土 一 2/20 2/22 

一 + + 261@ 128。 64 

一++ + 2/7 2/9 1/28 

+ + 81 80 40 

+ー+ + + 1/5 1/15 1/17 

一 + 一 n@  80 45 

一 一 + 1/2 1/9 1/7 

一 + + 135 83 26① 

一++一土 1/13 2/15 1/24 

+ + 一 152 91 18① 

+ + 平 2/22 2/22 2/8 

一 + 165。 115 23① 

一 一 平 2/20 2/20 2/3 
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+ + + 90 93 53 

+ + +ー 2/2 2/7 2/2 

+ 105 132 0 43 

土 + 一+ 1/16 1/15 1/18 

土 223 0 139 0 90 0 

土 土 土 2/23 2/19 1/11 

+ 一 180 0 168 0 54 

+一一 2/30 3/1 12/25 

+ + 63① 79 64 

+ー+ + +一 1/23 1/2 1/25 

+ 141 99 123@ 

+ + + 1/7 1/20 1/19 

平 + 123 80 30① 

+ー+ 平 + 1/31 1/16 1/26 

平 199。 217。 89。

+ 平 一+ 2/16 2/18 2/4 

一 155 110 76 0 

一 1/30 1/28 1/29 

土 143 318@ 206@ 

一 2/1 1/31 1/27 

+ + + 83 64① 28① 

+一+ +- 2/15 12/27 2/4 

+ + 84 111 44 

+ー+一一 3/6 3/5 1/4 

平 + 179 0 88 67 0 

+ 平 + 1/22 2/8 1/23 

平 + 2090 134。 900 

+ + 2/17 2/16 1/18 

252@ 240@ 112@ 

+-+ 2/15 2/12 2/12 

+ + + 165 0 1860 74。

+ + + 1/3 1/13 1/16 
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一 + 174。 152。 52 

+平 一 +ー 1/16 2/4 1/18 

一 土 土 116. 126。 78。

一+土 一 2/12 2/10 2/11 

+ + 34① 43① 39 

一++ + + 2/14 12/20 3/2 

+ + + 62① 70① 35 

+ + + 12/13 12/14 2/9 

192。 235@ 51 

一 一+ 2/10 2/13 1/18 

平 167 118 63 

+ 一+ 2/10 2/12 1/20 

平 + 196。 1500 65 

一+ー + 1/21 1/20 1/24 

一 254@ 212。 120@ 

2/5 2/22 2/5 

153 95 80。

2/4 2/4 2/3 

+ + + 41① 33① 31 

+ + + 12/22 1/29 2/2 

+ 土 一 224。 191。 82。

+ 2/16 2/17 2/7 

251@ 223@ 196@ 

1/23 1/21 1/15 

+ 平 83 91 29① 

+ + 一 2/15 2/9 1/20 

+ 一 158 141。 47 

+一+ +一一 2/15 2/12 2/14 

292@ 213。 95。

一 2/20 3/6 2/10 

一 一 298@ 188。 83。

1/30 12/30 1/31 

司
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一 225@ 117@ 

一 一 2/7 1/11 1/28 

+ + 土 99 59① 56 

+一+ 土 3/2 2/27 3/1 

備考:高田，長岡，福井における年最大積雪深 (cm)の階級区分

階級 高田 長岡 福井

豪雪@> 250 220 100 
多雪。> 160 120 65 

少雪・ ζ160 120 65 

寡雪①~ 80 70 30 

表2 前年12月の500mb天気図(北陸地方に注目)と積雪深との関係
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備考l ーは500mb天気図が負の場合+は正の場合，

?はゼロの線が通る場合。

備考2 @は豪雪 oは多雪， ・は少雪，①は寡雪。

先ず，表lの前年12月の天気図の一+および+一不明(ゼロ線が北陸地方を通る場合で乙れ

を?と記す)の3つの場合を基準にして高田，長岡および福井の積雪深階級の度数を示すと表2の

ようになる。表2の説明:高田では 12月にーであれば41回(41ヶ年)中15回が平年より多く，
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そのうち7回が豪雪となり， 4回が平年より少なく，うち 1回だけ寡雪となった。 12月に+であ

れば， 16回が平年より少なく，そのうち寡雪は4回である。平年以上となったのは2回だけであ

り豪雪となったととはない。長岡では，高田とほぼ同様であるが，ーのときに寡雪となったととが

ないという点では高田より関係がはっきりしている。福井ではーのとき多雪となるととが多く，+

のとき少雪となるととが多いと言えるが高田，長岡ほどはっきりしていない。

表3 豪雪および寡雪の年の天気図(北陸地方に注目)の特続性

11， 12， 1， 2 11. 12. 1， 2 11， 12， 1， 2 

高 1948 - - + $長 1947 +ー +θ 福 1947 +ー +θ

田 68 +ー-e 岡 63 平土@一井 59 + +θ+  

77 一一 θ 68 +一一 θ 63 平土 θ

書 81 + -e';;"， 豪雪・ 74 一一一 θ 豪雪 山堕山 + θ 
84-e681+一θ777e

回 85 + - e 回 86 一一 θ 一回 81 + - e 
一一86θ86  - -e 
= 

-ー・・・ー・ー:ーl ー・F ー-..._-:-~-.-...__.......咽-ー，ーー~・・喧・・・・司・'申・・ー-................._---_.-ー・・ー・ーー・・・・・ー--ーー・，・ーーー・ー・ーーー..........ー・ーー・ーー・・

1~ ， 12~ 1， 2 11， 12， 1， 2 11， 12， 1， 2 
、寡・50 +ー@一、寡 64 - $ + +寡 51 士一$+ 

雷5" '5'8' 4- 4-、$'+雪5' 11-$++ 守 52 - + + e 
回 72....- }-ト.+" $、回 73 - $ + +回 53 + - - $ 

73 - ($ +. + 79 + + $ + 60 + + Et> + 
79 + $ + + 87 平++ Et> 64 - + + $ 

82 - + e平

備考1 +，ーに付砂たO印は最大積雪深の起月を示す。

備考2 長岡，福井の下線(一)は高田と対応，福井の下波線←〉は長岡と対応する年を示す。

表3は，表21L示された豪雪の年と寡雪の年とを取りだしてその前年 11月から2月までの 4ヶ

月の500mb天気図の状態(正・負の符号)を示したものであり，次のように説明される。高田:

豪雪年7回のうち 1948年の1月2月を除いて他の年はすべて12，1， 2の3ヶ月ともーにおおわ

れている。寡雪年5回のうち 1950年を除いて他の4回はすべて12，1， 2の3ヶ月とも+である。

長岡:豪雪年は必ずしも高田と一致しない。一致している年には下線を付けた。豪雪年6回のうち

1947年を除いて他は殆ど12 1， :2の 3ヶ月ともーであり，寡雪年5回は 12. 1， 2の3ヶ月と

も+である。福井:豪雪年はやはり殆どーに対応しており，寡雪年は+に対応している場合が多い

が，逆の場合も割合多く，積雪深h天気図との関係は明瞭ではない。また，豪雪年は高田，長岡と

だいたい対応しているが，寡雪年は全く対応していない。高田と対応する年に下線を長岡と対応す
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る年iと波線を付けた。

5. 天気図の持続性

a)北陸地方に注目したとき

表4 北陸地方に注目した時の天気図の持続性

11 -12 11 -1 11 -2 12 -1 12 -2 1 -2 

O 
× 15 

8 

18 

9 

17 

5 

9 12 

23 

11 

18 14 19 23 22 

? 8 7 7 

:41  41 41 41 41 41 

備考 Oはともにーまたは+の場合 xは異なっている場合， ?はどちらかの月の
ゼロ線が注目地域を通っている場合を示す。 1

表lにおいて11月と 12月がともにーのときおよびともに+のときは0，異なる時は X，+ー不

明のときは?としてそれらの回数を求めた。以下同様にして 11月と1月 11月と 2月， 12月と

1月， 12月と 2月， 1月と 2月の関係を求めると表4のようになる。乙乙では?の分もあるので，

O印の数が総数(統計年数41)の半分以上であれば持続性ありと見てよいであろう。つまり，表

4の12月一 1月， 12月一2月 1月一2月は持続性があると見られ， 11月は 12月， 1月， 2月

とほとんど無関係に見える。したがって， 11月の時点における予測には別の観点が必要である。

b)太平洋の本州東方域に注目したとき

500mb天気図の太平洋本州東方域(だいたい300N-400N，1800Eまで)に注目した場合

の11，12， 1， 2の4ヶ月の+ーの関係をみると表5のようになる。表5のO印は 12月一 1月だ

けが半数を越え， 12月一2月 1月一2月も半数に近い。しかし，'?の数が多いので着眼点が適

当でなかったかも知れない。したがって，太平洋の影響については乙乙ではとれ以上扱わない。

表5 太平洋の本州東方域に注目したときの天気図の持続性

11 -12 11 -1 11 -2 12司，，1 12 -2 1-2 

o 7 7 15 23 19 18 

λ15  17 8 7 5 1 

? 19 17 18 11 . 1 T 22 

41 41 41 41 ' 4141  

備考， 0， xおよび?は表4の場合と同じ。
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6. 北陸3地点における積雪深の関係

1947年から 1987年までの41年間のデータについて，高田，長岡および福井における年最大積

雪深の関係を描いてみると図7のようになる。図7の積雪深はお互いに大体比例関係にあるので北陸

地方全体の大勢は似ているといえる。しかし，ぱらつきは大きしとくに豪雪に関して異常な相違

の年が存在する。乙れらに年号を付けてみたが1963年(38豪雪)の高田が異常に少なく 1981年

の福井が異常に多かったと言える。

図8 1962年12月-1963年2月の北半球500mb天気図，砂地部は負偏差，等値線間隔は50m。

1962年12月から 1963年2月までの500mb天気図を参考のため図8に示した。 12月のゼロ線

は北陸を通っているので表2では?に属するが，天気図の全体を見ると 12月 1月， 2月の北半

球の気圧配置に持続性が認められる。また， 1月， 2月は北太平洋全織を含めて明瞭にー域におお

われており，図1の1986年とよく似ているので，典型的な豪雪の形であると思われる。 ζの年高

田の最大積雪深が比較的小さかった乙とについては局地的な原因を考えねばならないであろう。乙

の年は里雪型であり高田の雪の降り方は山雪型に属するという説があるが，いずれそのような問題

も検討してみたい。
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〔訂正のお知らせ〕

第26巻第2号 (1988年3月入金谷年展氏の研究報告「冬季の太平洋/北アメリカにおける異

った天候レジーム閣の遷移過程」の第13図を下図に訂正して下さい。
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編集あとがき

長引いた梅雨がようやく明けて暑い日が続く中，冷房の効いた部屋の中で今年度のグロスベッタ

ー第 l号の編集作業を行っています。一昨年秋以来続いたエルニーニョが終わり，今年は穏やかな

年になるかと思っていた矢先， 6月の中旬以降，アメリカの干ばつが俄然注目されるととろとな

り，また，オホーツク海高気圧の発達による梅雨明けの遅れと続き，各方面の対応に追われる日が

続いています。

アメリカの干ばつは， 1930年代以来50年ぶりのものと言われていますが7月にまずまずの降雨

のあったと乙ろが多く，少し緩和されたといった状況の様です。しかし，依然きびしい状況の続い

ているととろもあり，また， 8月になって暑い日が多くなっている様です。本号が皆さんの手元に

届く頃に状況はどのように展開しているととでしょうか。

本号は，大部の研究報告を村松，佐藤，二階堂各氏から寄せて頂きました。じっくりと腰を落ち

着けて熟読されるととを希望します。 (U)

図1 アメリカ合衆国1988年1-7月

総降水量の平年比(%)

図2 同1934年1-7月総降水量平年比(%)

anτ 
司

t




