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論文

冬季における異なった天候レジーム閣の遷移過程にみられるいくつかの連鎖形式

金谷年展*

1. はじめに

対流圏における偏西風の長周期変動は，実際iとは，地理的lζ固定した現われやすい複数の準定常

的な循環パターン，いわゆる‘天候レジーム H として把えられる CDole，1983他)乙とが知られて

おり，またそうした異なった天候レジーム聞の遷移過程がある程度の規則性をもって起こっている

CKanaya， 1988 ;金谷， 1989など)乙ともわかってきている。本研究では，以前よりも領域を増や

して天候レジームを抽出し， レジーム聞の選移過程を詳しく調べてみたところ，それらの遷移過程

は主要ないくつかの連鎖形式として把えられる乙とが明らかになったので，その報告をする。さら

に，最近Labitzkeand van Loon (1989)は，成層圏準2年周期振動 CQBO)の位相を考慮すると

太陽活動度と大気循環場との高い相関が得られることを示していることから，乙乙では，成層闇Q

BO，太陽活動度と天候レジームとの関係についても調べた。

2. 天候レジームの抽出

冬季北半球における天候レジームを抽出するために，まず主成分分析を行った。分析に用いたの

は， 1946 - 1985年の冬季(12月， 1月， 2月， 3月)における北半球 C200N -800N)半旬平均

500 mb面高度場で， lOo x 10。緯度一経度グリッドデータ1)である。こ乙では， Wallace and G u-

tlzler (1981)やBarnstonand Livezey (1987)などによって指摘されたような主要なテレコネク

ションパターンが出現する領域として，第 1図lと示したような大西洋領域 Cregion A)，ユーラシ

ア大陸領域 Cregion E)，西太平洋領域 CregionW)，太平洋/北アメリカ領域 CregionP)の4つ

の領域を設定し，乙れらの領域においてそれぞれ，その半旬平均 500mb面高度の偏差l乙主成分分

析を施した。

主成分分析の結果，いずれの領域も第2成分までで累積寄与率が40%を超えていたため，乙乙で

は各領域の第 1成分と第 2成分のみをとりあげる乙とにした。各成分は，それぞれの領域記号の後

に成分番号を付けて，例えばregionAの第2成分ならばA2のように表わす乙とにする。第2図に

は，各成分の固有ベクトルの分布を示した。これを見ると， P 1がPNAパターン， E2がEUパター

ン， W1がWPOパターン， A 1がNAOパターン， E 1がNAパターン CWallaceand Gutzler， 19 

81.， B arnston加 dLivezey， 1987など参照)とほぼ同じであり，乙乙で得られたものは，過去に

いわれてきた大半のテレコネクションパターンを含んでいる。また，乙れらのパターンは，南北振

来東北大地理，現在:側富士総合研究所



第1図分析の対象として設定した領域 (regionA， region E， 

region W， regionP)， 

第2図
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振動型と波列型の大きく 2つに分かれ，前者はA1

El， W1，後者はA2，E2， W2， Pl， P2である

ことがわかる。

次iζ，それぞれの領域の各成分のスコアの符号

と絶対値を考慮して天候レジームを設定した。例

えばregionEの場合，第3図のようにしてE1+， 

E 1-; EZ'" E2・の 4つの天候レジームを設定し，

対象とした40年間の全半旬をE1+， El-; E2+， EZ-

とそれら 4つのいずれにも属さないもの (EX)

に分類した。他の領域についても，同様の規準で

天候レジームを設定し， {A1 +， A1-， A2+， A2-}， 

{E1~ EC  E2+， E2-l，{W1+，W1-， W2+， W2-}，{P1+ 

P 1-; P 2+， P 2-}の全部で16の天候レジームが出

現している半旬をすべて抽出した。いずれかのレ

ジームに分類された半旬数の全体に占める割合は，

各領域とも 70%前後になっている。
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第3図 E 1+， E 1-， E 2+， E 2ーの天候レジーム

の分類規準.SEl. SE2はそれぞれEl

E2の成分スコアを示す。陰影部(EX)

は，いずれの天候レジームも出現してい

いないとみなす。

-3-



3. 天候レジームの出現過程

3. t 分類

乙乙では，第2章で抽出した16の天候レジームの出現過程を調べた。その出現過程については，

各レジームが出現しはじめた半旬 (t= 0)の1半旬前(t=-1)において，あるレジームやレジーム

の組合せが実際に出現している確率をP，レジームがランダムに出現すると仮定した場合にそれら

が出現していると考えられる確率をPr21として，次のようなPDを計算した。

PD =P-Pr. 

乙の PDの値が正の場合はランダムlと比べて起乙りやすかった出現過程であり，負の場合はランダ

ムに比べて起乙りにくかった出現過程であると解釈できる。

乙乙で，各レジームの PDを，すべてのレジーム

及びレジームの組合せについて計算した。さら

にPDを計算したレジーム及びレジームの組合せの

領域を，

region OB :出現の対象としたレジームの領域

region UP : region OBの上流側領域

region DO : region OBの下流側領域

region RE : region OBの反対側領域

のように定義した4つの相対領域によって整理し，

各レジームの出現過程を，考えるすべての組合せ

を考慮して第1表のような TYPEO-TYFE O-U-

D-Rの15タイプに分類した。乙乙で仮lとregionE 

をregionOBとした場合， region AがregionUP， 

region WがregionDO， region PがregionREとい

う乙とになる。

第2表には，そのように分類された出現過程の 1

例として， TYFE U-O における PDの値の頻度を

示した。乙れを見ると， PDの値にはかなりのばら

つきがあり，起乙りやすい出現過程から起乙りにく

い出現過程まで様々である乙とがわかる。また，ラ

ンダムに比べて起こりにどい (PDの値が負である)

出現過程は 152個と全体の約8096を占めていて，さ

らにそのうちの約7096が対象とした40年間の冬11:-一

度も起乙らなかった出現過程である。それに対し，
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TYPE OF RELATIVE 
PROCE~ REGION 

TYPE 0 08 

TYPE U UP 

TYPE 0 00 

TYPE R RE 

TYPE U-O UP-08 

TYPE 0-0 OO-OB 

TYPE R-O RE-OB 

TYPE U-O UP-OO 

TYPE U-R UP-RE 

TYPE O-R OO-RE 

TYPE U-O-O UP-08-00 

rYPE O-D-H 08-日O-RE

TYPER-U-O RE-UP-O日

rYPE U-D-I{ UP-OO-HE 

TYPE U-O-O-R UP-08-00-RE 

第1表 PDを計算したレジームの相対的領域

(RELATIVE REGION)による出現
過程の分類 (TYPE0-TYFE U-
0ーD-R)。



ランダム叫べて起こりゃすい (PDの値が正である)出現過 TYPE U-O 
程の数は少ないが，その中でも PDが+4096を超えるような著

しく起乙りやすい出現過程は5個存在しており，乙のことは，

天候レジーム出現における規則性の存在をも意味している。

乙のような PDの値の偏りは，他のタイプの出現過程も同様

であり，やはりいくつかの著しく起乙りやすい出現過程が存在

している。特に PDが+40必を超える出現過程は， TYFE U-

O 以外にはTYPEUとTYFED-R にのみ存在していることがわ

かった。そ乙で，乙れら 3つのタイプの出現過程をとりあげ，

その様相を詳し〈みていく乙とlとする。

3.2 TYPE U 

まず， TYFE Uだが，乙れは，あるレジームがその上流側領

域のあるレジームからの連鎖によって出現して〈るというもの

である。 TYFEUの代表的な出現過程として， W2+からの連

鎖によってP2+が出現しているものをとりあげる。第3表lとは，

P2+が出現する前の半旬Ct=-l)における同領域 (regionP) 

と上流側領域 (regionW)のそれぞれのレジームが出現してい

る確率 (P)を示した。乙れを見ると P2+は，同じ領域 (r昭一

PD FR. 

152(101) 

o -+10 27 

+10 -+20 

+20 -+30 

+30 -+40 

+40 -
第2表 TYPE u-o における
PDの頻度(FR.).PD 

の単位は%で，カッコ内

の数は，対象とした 40

年聞に 1度も起こらな

かった出現過程の数を

示す。

ion P)の前のレジームには依存せず，高いものでも Plの2096程度で， どのレジームからもほぼ

ランダムに遷移してきているのがわかる。しかし上流側領域 (regionW)では， W2+のPのみが60

96を超えており，他のレジームのPは非常に低くなっている。すなわち， P2+の約70t;栃近くはW2+

a b 

REGIME IP REGIME IP 
W1+ 6.9 P1+ 10.3 

W1- 3.4 P1- 20.7 

V2十 66.1 P2- 10.3 

V2- 10.3 
」一

第3表 P2+の出現のt 一lにおいて， region W (a l， region P (blの各レジームが出
現している確率 (P)。乙乙で， pの単位は%である。
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第4図 W2+からP2+への連鎖についての 500mb面高度偏差のコンポジットマップ，等値線開隔は

30mで実線は正，破線は負の等値線を示す。 Omの等値線は省いてある。

からの連鎖によって出現してきており，他のレジーム (Wl+，wr， W2一)からの連鎖はほとんど起
こっていない。

さらに，こうした様子をコンポジット解析によって見てみた。第4図は， P2+が出現する 2半旬

前Ct=ー2)，1半旬前Ct=一1)，出現しはじめた半旬 ct=0)における 500mb面高度偏差のコ

ンポジット(29例)を示したものである。乙れを見ると，t = -1において，中国北部~東シベリ

アで正偏差，日本南東方海上で負偏差というユーラシア大陸上から低緯度西太平洋へ至る波列 (W

2+ )が顕著に現われその次の半旬 (t=0) 1[，北太平洋上で負偏差，アリューシャン付近で正偏差，

北アメリカ中央部で負偏差という太平洋上から北アメリカへ延びる波列 (P2つが現われている様

子がわかる。

さらに，第5図に示されているように，乙の出現過程は熱帯大規模循環場と密接な関係にある乙

祖

1Q 

501 
第5図 U1， U2 (第4表)の出現頻度と801の関係， 801の

単位は o (標準偏差)で白いボーグラフがU1，網線

のボーグラフがU2の頻度である。
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TYPE U 

08(0) UP(ー1)PD SIH80L 
P2- v2ー 48.0 Ul 

Pt vt 44 .1 ut 
A2+ P2+ 27.9 U3 
A2- PT 22.1 U4 
E2- Al- 21.0 U5 
E2+ 川+
第4表 TYPE Uの著しく起乙りやすい
出現過程のリスト。 PDが+2096以上
の出現過程をリストアップしである。
OB ( 0)は出現の対象としたレジーム，
UP (ー1)はt ー1におけるregion
UPのレジームを示す。 PDの単位は
勿である。



とがわかった。すなわち， W2+から P2+への連鎖は， SOIが正の時lζ主として起乙っており，負の

時はあまり起乙っていない。第4表は， TYFE Uの中で著しく起こりやすいもの (PDが+20必以

上のもの)をリストアップしたものであるが，上述した W2+から P2+への連鎖 (U2)以外に， W2ー

から P2ーへの連鎖(U1)も+40%を超える PDになっていることがわかる。このu1は， U2とは

逆に， SOIが負の時に主として起乙っている(第 5図)。

3.3 TYPE U-O 

TYFE u-oは，あるレジームが，同領域のあるレジームとその上流側領域のあるレジームの組合

せからの連鎖によって出現してくるというものである。乙こでは，乙のタイプの出現過程のうち最

も高い PDの値 (+50.1%)を示している， P2+とA1ーの組合せからの連鎖によってA2+が出現し

て〈るものをとりあげて，その様相を見てみる乙とlとする。第5表には， A2+が出現する前の半旬

(t=一1)における，同領域 (regionA)の各レジームとその上流側領域 (regionP)の各レジー

ムとの組合せが出現している確率Pを示した。乙れを見ると， P2+ と A1ーの組合せが50~ぢを超える

高い確率になっており，それ以外の組合せは 0-10数%程度である。すなわち， A2+はP2+とA1+

の組合せからの連鎖によって主として出現してきているのがわかる。さらにこうした様子をコンポ

ジットにより見てみた。第6図は， A2+の出現に関する t=一2，-1， 0における 500mb面高度偏

差のコンポジット(25例)を示したものである。

これを見ると，t =-1において，グリーンランド

付近で負偏差，大西洋上の 300N-400N付近で

正偏差という Arと，北太平洋上で負偏差，アリ

ューシャン付近で正偏差，北アメリカ中央部で負

偏差という P2+が組合わさって出現しており，それ

に引き続き次の半旬 ct=0)において，北大西洋

P1+ P1- P2十 PT 

A1+ 0.0 0.0 0.0 3.2 

A1- 3.2 12. 9 54.5 3-.2 

AT 0.0 0.0 0.0 0.0 
第5表 A2+の出現のt=一1において， region A 
とregionPの各レジームの組合せが出現して

いる確率 (p)。

第6図 P2+とAlーの組合せから A2+への連鎖についての 500mb面高度偏差のコンポジットマップ， 凡

例は第4図と同じ。
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上で負偏差，ヨーロッパで正偏差，チベットの西

で負偏差という大西洋からチベット付近へ延びる

波列(A2+)が出現し始めている。

第 6表を見てみると， TYFE U-Oの出現過程

の中でリストアップされているもの (PDの大き

な出現過程)は， A2+， A2-， E2+， E2-， W2+， P1+ 

といういずれも波列型のレジームの出現過程であ

る乙とがわかる。すなわち，波列型のレジームは

同領域のレジームと上流側領域のレジームがある

組合せになった時，それからの連鎖(TYFEU-

0)によって主に出現しているといえる。乙の乙

とは，波列が発する付近の循環場の状態がある条

件を満たした時，そ乙から下流方向へロスピ一波

列が延びて〈ると解釈できるかもしれない。

3.4 TYPE D-R 

TYFE D-Rは，あるレジームが，その下流側

領域のあるレジームとさらにその下流側領域のあ

るレジームとの組合せからの連鎖によって出現し

てくるものである。乙乙では， ζのタイプの代表

例として.E 1+とW1+の組合せからの連鎖によっ

てA1+が出現して〈るというものをとりあげる。

第 7表には， A1+出現する I半旬前 ct=-1) 

における下流側領域 (regionE)の各レジームと

さらにその下流側領域 (regionW)の各レジーム

との組合せが出現している確率Pを示した。乙れ

TYPE U-O 
OB(O) OB(・1)!UP(・1) PO SIMBOl 
A2+ A1-1 P2+ 50.1 uof 
Ar u+1 p2-1. 43.5 uot I 
E2- E1+¥ Ai-I 42.91 U03・

E2+ 1 E1-1 Al + I 41. 31 uof 
vZ+ v1+i [2+ 40.11 U05・
V2- v1+1 E1+ 1 36.51 U06 

P1+ ~2-1 V1~ 1 33.91 U07 
vz- vl-1 E2-1. 26.9 
E2+ E1-¥ A2-1 24.7 U09 

Pl+ P2+i Vi+ 1 21.11旦ι
第6表 TYPE u-oの著しく起乙りやすい出現

過程のリスト。凡伊jは第4表と同じ。た
だし.OB(-l)はt=-lにおけるregi-

onOBのレジームを示す。

E1+ E1- E2+ ET 

W1+ 46.4 0.0 2.0 0.0 

wr 0.0 2.0 2.0 4 :1 
W2十 2.0 0.0 0.0 0.0 

W2- 12.2 2.0 0.0 12.2 

第7表 Al+の出現のt=一lにおいて， region W 
とregionEの各レジームの組合せが出現

している確率 (P)。

を見ると， E1+とW1+の組合せが5096近くなっていて非常に高いが，それ以外の組合せは10数96以

下であり，例えばW1+とErの組合せやW2+とErの組合せなどからは，対象とした期間 (40年

間)Iζ1度も A1+への連鎖が起乙っていない乙とがわかる。前述したTYFEU {>TYFE u-oで

は， A1+の出現に関わる主要な連鎖は見られなかったが，乙のTYFED-Rでは顕著な連鎖過程が

存在しており， A1+の出現過程にも明確な規則性がある乙とがわかる。

さらに乙うした様子をコンポジットで見てみた。第7図は， A1+の出現に関する t=一2，-1， 0 

における 500mb面高度のコンポジット(26例)を示したものである。乙れを見ると.t=-l にお
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第7図 El+とWl+の組合せからAl+への連鎖についての500mb面高度偏差のコンポジットマップ。
凡例は第4図と同じ。

いて，コーラシア大陸上の高緯度で正偏差，中緯度で負偏差という E1+と東シベリア~アリューシャ

ンで正偏差，極東の中緯度で負偏差という W1+が組合わさって出現しており，それに引き続き次の

半旬 (t=0)においてグリーンランド付近で正偏差，大西洋の 300N-40oNで負偏差という A1+

が出現し始めている。

第8表を見てみると， TYPE D-Rの出現過程

の中でリストアップされているもの (PDの大

きな出現過程)は， A 1+， Ar， E1+， E1-; W1+， 

W1ーなど主として南北掻動型のレジームの出現過

程である乙とがわかる。したがって南北振動型の

レジームは，その下流側領域の循環場がある条件

を満たした時，それからの連鎖によって主に出現

してくるレジームであるといえるだろう。さらに

乙のタイプの出現過程のいくつかの事例について

毎日の500mb面高度場の変化を実際に見てみた

と乙ろ，いずれもプラネタリ一波の西進，発達と

関連している乙とがわかった(図省略)。すなわち，

下流領域のあるレジームとさらにその下流側領域

のあるレジームが組合わさるとプラネタリ一波の

西進が始まり，それがある場所でフェイズロック

されて発達し，ある南北振動型のレジームが出現

していた。同じ南北振動型のレジームでもAl+の

ようなブロッキングのレジームとAlーのような高

指数のレジームがあるが，乙の両者とも TYPE
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TYPE O-R 
OB(O) DO( -1) REH) PD SIKBOl 

Al- El- Vl- 43.2 ORr 

El+ P1-+1 41.91 DR2・

El- pl-1 40.61 DR3・

Al4- vl+1 40.01 DR4・

A2- Vl-

P1- Er 23.6 DR6 

V1- Al- 23.5 DR7 

V1→ 11 Pl-+ A2-1 22.91 DR8 
Pl- El-1 22.31 DR9 

El-+ P2-1 20.81 DR10 

El- vr 
第8表 TYPE D-Rの著しく起乙りやすい出現
過程のリスト。凡例は第4表と同じ。た

だし， DO (一1)， RE←1)はそれぞれ

t =ー1における regionDO， region 
REのレジームを示す。



D-Rが主要な出現過程になっている乙とは大変興味深い乙とだろう。

成層圏QBO，太陽活動度と天候レジーム4. 

乙乙では，成層圏QBOの位相として， Naujokat (1986)によって示された 1月における赤道上

それとやはり 1月の太陽黒点数を考慮して，第8図にした50 mb面における平均帯状風速を用い，

ようなWH，WL， EH， E'Lの4つのカテゴリーを設定した。それらのカテゴリーの特徴は次のとお

りである。

WH : QBOが西風phase3)で太陽黒点数が多い

で太陽黒点数が少ないWL : QBOが西風phase

EH : QBOが東風phase4)で太陽黒点数が多い

で太陽黒点数が少ないEL : QBOが東風phase

1954年-1985年の32年聞の冬を乙れらの4つのカテゴリーに実際iζ第8図の分類規準に従い，

QBO それぞれのカテゴリーにおける各天候レジームの出現状況を見てみた。第9図は，分類し，

における各レジームのー冬平均の出現半旬数を，平年 (40の西風phaseのカテゴリー (WH，WL) 

それぞれの天

候レジームの出現数にかなり大きな差異がある乙とがわかる。最も明瞭な差として現われているの

はA1+で WHでは平年の2倍以上(約+140%)になっているのに対し， WLでは5分の1(約一

80 %)程度になっている。また逆に A1ーは， WHでは平年の約4分の 1(約一70%)になっている

年平均)のそれに対する増減で示したものである。とれを見ると， WHとWLでは，
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(約 +90~ぢ)になっのに対し， WLでは2倍近〈

乙れらのA1+ている。乙乙では詳しく述べないが，

150 
その出現過程や持続とA1ーの出現状況の違いは，

WH 
(7 ) 

性にも大きく依存している乙とがわかった(図省

P1~ P2~ E2+などがWH乙れら以外にも，略)。

lと多<， pr. P2~ ErなどがWLIr.多くなって
いる様子も見てとれる。ただし regionWのレジー

WL 
(11) 

乙うしたWHとWLにおける出現ムについては，

70 半旬数の差があまり顕著に現われていない。

+20 
(ms勺

ZONAL WIND 

成層圏QBOの位相と太陽黒点数によ

るカテゴリー (WH，WL.EH，EL)

の設定。カッコ内は，各カテゴリーに

分類された冬の例数。

+10 。-10 -20 同様に第 10図には， QBOの東風phaseのカテ

ゴリー (EH，EL)における各レジームの出現状

第8図乙れを見ると，やはり.EHとEL

でのレジームの出現半旬数に顧著な差がある乙と

況を示した。

がわかるが，西風phaseの場合に比べるとその差
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はやや小さくなっている。乙の中では. ACP2~ 
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第9図 西風phaseのカテゴリー (WH，WL)における各レジームの出現半旬数の偏差。網線のボーグ

ラフはWH，白いボーグラフはWLのものを示す。
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第 10図 東風phaseのカテゴリー (EH，EL)における各レジームの出現半旬数の偏差。網線のボーグ

ラフはEH，白いボーグラフは ELのものを示す。
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E2ーがEHIζ多<， P1-; P2-; W1-; A1+などがELIC:多〈なっている。乙のように，第9図と第10

図を見て気がつ〈乙とは，各カテゴリー聞で明瞭な差の見られた A1+，Ar， P2+， P2-の出現状況が

西風phaseの時と東風phaseの時で太陽黒点数との関係が逆になっている乙とである。例えば， A1+ 

は，西風phaseでは太陽黒点数の多いカテゴリー (WH)に多〈なっているのが，東風phaseでは

太陽黒点数の少ないカテゴリー (EL)に多〈なっている。また A1ーは，西風phaseでは太陽黒点

数の少ないカテゴリー (WL)に多くなっているのが，東風phaseでは太陽黒点数の多いカテゴ

リー (EH)に多くなっている。乙の乙とは，西風phaseと東風phaseで，レジームへの太陽活動の

影響の仕方が逆になっていると解釈できるだろう。ただしとのように逆になっているものだ、けでは

なく， PC  W1ーのように，西風phase，東風phaseにかかわらず太陽黒点数の少ないカテゴリー

(WL， EL)に多くなっているものも存在している。

とのように，成層圏QBO，太腸活動度と天候レジームとの明瞭な関係が見つかった。とうした

統計的な結果に対するメカニズムについては，様々な可能性が考えられるが，それについては，今

後さらに詳しい解析や理論的研究が心要であると考えられる。

5. おわりに

冬季北半球における天候レジームを抽出し，それらの出現過程，成層圏QBO，太陽活動度との

関係を調べたと乙ろ，以下のような乙とが明らかになった。

天候レジームの主要な出現過程として，次の3つのタイプが存在する。 1つ目は，上流側領域の

レジームからの連鎖によって出現してくるタイプ (TYFEU)で，熱帯循環場にも依存しており，

P2~ P2ーの主な出現過程となっている。 2つ目は，同領域のレジームと上流側領域のレジームとの

組合せからの連鎖によって出現してくるタイプ (TYFEU-O)で熱帯循環場とは関係なく，波列

型のレジームが主に乙のタイプによって出現している。 3つ目は，下流側領域のレジームとさらに

その下流側領域のレジームとの組合せからの連鎖によって出現して〈るタイプ (TYFED-R)で，

南北振動型のレジームが主として乙のタイプによって出現している。また，成層圏QBO，太陽活

動度と最も関係が深いのは，大西洋上における南北振動型のレジーム A1+とA1ーである乙とがわか

ったが，成層圏 QBO の位相によって，太陽活動度と A1~ A1ーの出現頻度主の関係は全〈逆になっ

ていた。

乙乙で得られた結果以外IC:，天候レジームの維持過程も調べたと乙ろ，実際には先に示した連鎖

が次々と起乙るために，天候レジームは遷移しつづけるが， 4つの領域でのレジームがある組合せ

になった場合，連鎖が停止してその状態がかなり長い間持続するような決まった組合わせがいくつ

か存在する乙とがわかった。乙うした乙とも含めて，今後本研究における統計的な結果についての

力学的な裏付けができるようになれば，それは冬季北半球における天候予測にとって有用な資料に

なりうると考えられる。
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注

1)気象庁長期予報課で作成された磁気ラームのテープをコピーして使用した。

2) Prは， 40年間のレジームの頻度のみによって決定する縫率である。

3) 50 mb面での帯状風が西風である QBOの位相を西風pha包と呼ぶ。

4) 50mb面での帯状風が東風である QBOの位相を東風phaseと呼ぶ。
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太陽紫外線加熱率の変動が大気に及ぼす影響

大循理モデルによる感応実験

小寺邦彦拳・千葉 長帯・柴田清孝*

1. はじめに

太陽活動やフレオン等の増加によるオゾンの変動が成層圏循環にどのような影響を及ぼすか様々

な人によって調べられてきた。その中で，大気大循環モデノレを用いた研究としては， Fels et al. 

(1980)やKiehland Boville (988)がある。ととろで， Fels et al.の場合は， 年平均の状態で，

またKiehland Bovilleの場合は太陽高度を 1月に固定した状態で実験を行っておりいずれの場合

も季節変化を含んでいない。

一方，準一次元の簡単なモデ〉レからは，冬の成層圏lζは放射平衡に近い西風の強い状態と，プラ

ネタリ一波の活動が強〈西風の弱い状態との二つの安定した状態が存在しうる乙とがしられている。

そして，季節の進行につれて，一つの状態から他の状態へと遷移する乙とが示されている(W=tka-

ta and Uryu， 1986 ;Plum， 1989 ;Yoden， 1990). 

ここでは，上部成層圏におけるオゾンによる紫外線吸収加熱の違いが季節進行を通してどのよう

に成層圏循環に影響を及ぼすか大循環モデ、ルを用いて調べた。

2. モデルと実験

大循環モデルは，千葉ほか(1986)によって開

発された下部成層圏対流圏スペクトノレモデノレをも

とに，柴田・青木(1989)の赤外放射のパラメタ

リゼーションを採用することにより，モデル歳上

層を中間圏(約0.05mb)まで延ばしたものであ

る(柴田， 1990:準備中)。波数切断は平行四辺

形タイプで最大波数 13鉛直 23層である。短波放

射はLacisand Hansen (1974)を用いオゾン分

布はKlenket al. (1983)による帯状平均気候値

を用いた。実験は，オゾンの吸収による太陽紫外

線の加熱率を，標準 000%)に比べて70%から 第1図

120%まで 10%ず、つ変えた6つのケースについて

行っTこ。
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6例の実験結果(紫外線加熱率 120，110， 100， 90， 80， 70 9引についての 1mb，

帯状平均東西風の時系列。

90 75 60 
DAYS 

第2図

第1図l乙帯状平均したuvによる加熱率の標準 (100%)と 90%にした場合の差の緯度高度断
12月1日について示す。加熱率の違いは主に上部成層圏・下部中間圏に限定されている。初面を，

テスト・ランから取った 11月1日の値を用い翌年の3月2日まで積分を行った。期値は，

結果3. 

600N 1 mbにおける帯状平均東西風3. 1 

1mb における乙のモデルの成層圏ジェットのほぼ中心である 600Nの帯状平均東西風の時系例

を前に述べた6つのケース， 01月1日から3月2日)について示す(第2図)。

120， 110， 100， 90， 80， 70 % 11月から 12月については上から下に加熱率の大小の順番に，

100%以上の場合は強〈なっ11月から 12月にかけては時間と共に東西平均風は，となっている。

12月の末には 70%と120%とでは90ていくが逆に 80%以下の場合はどんどん弱くなってゆき，

m/s以上の風速の差となっている。 1月になると 100%以上の場合も西風が弱まり始め差は小さく

なってくる。

(図で左か70% 80 ~ぢ，100%， 

12月平均帯状場

12月における帯状平均東西風を加熱率 120%，

円。

3.2 

第3図下l乙，
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ら右へ)場合について示す。 120%，100%の場合lζ比べて， 70， 80%の場合は， 成層圏ジェッ

トがひときわ弱いのがわかる。第3図上には，月平均lζ基づく定在波のE-Pフラックス解析の結果

を示す。ただし，上部成層圏でもよく見えるよう，矢印は密度に逆比例して描いてある。等値線は

プラネタリ一波による東西風の加速を示している。減速域は影をつけてある。第3図下と同じく，

左から 120%， 100 %， 80 %， 70 %の場合である。 70，80%の場合には上部成層圏中緯度でひとき

わ大きな誠速が見いだされる。乙の乙とから放射 Omax Dec 

加熱を変化させた場合花見られる東西風の変化は 18

4. 二次元モデルとの比較

Schoeberl and Strobel (978)は準地衡風，軸

対称二次元モデルを用いて成層圏循環に対する放

射加熱の変化の影響を調べている。乙乙では最大

風速と加熱率の変化の関係について比較してみる。

ただし， Schoeberl and Strobelの場合には季節

変化はなく太陽は冬至に固定されている。第4図

l乙帯状平均東西風の最大値を加熱率の関数として 80 

示す。実線は今回のGCMによる結果で第4a図 宙、、
は12月の場合，第4b図は1月の場合となってい ε60  

る。破線は二次元モデノレの結果でこの場合は季節 lコ

加熱の変動によってもたらされる直接の効果によ

るのではなく波と平均流の相互作用によってその

効果が更に強められていると考えられる。そ乙で

次に二次元の軸対称モデル (Schoeberland St-

robel， 1978)の結果との比較を行う。

変化はないのでa，b図とも同じである。加熱率

が90%以上の場合はGCMも二次元モデルもそ

んなに違わないが80%以下の場合にはGCMの場 20 

合は風が急激に弱くなっている。

5. まとめ

大循環モデルを用いて太陽紫外線加熱率の変動

がどの様に成層圏循環に影響を及ぼすかについて

北半球の冬について調べた。その結果，初冬lと非
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常iと大きなレスポンスが得られる乙とがわ

Umax 
かった。最大風速について二次元モデルの
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結果と比較すると加熱率が90~ぢ以上の場合

c 
100 にはその差は小さいが加熱率が80%以下の

80 
{
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)
 

場合には GCMと二次元モデルでは大きな

違いが生じて〈る。乙の違いは二次元モデ

ルにおいては波と平均流の相互作用の過程

60 にコが含まれていない乙とに起因すると考えら

40 

れる。事実，定在波の EPーフラックス解

80 %以下の析の結果を見ると(第3図)，

20 

場合波による減速が極めて大きくなってい

る。
120 80 90 

U V heating rate (") 
第4図続き

110 100 70 
乙のような 90%以上と 80~ぢ以下との違

いはいわゆる成層圏の多重平衡の二つの解

いわゆる放射平均状態と力学平衡状態 CFels，1987)に対応していると考えられる。つまり季節進

行に従って一つのレジームからもう一つのレジームの遷移 (Wakataand Uryu， 1987)が起乙る

がその起こる時期が放射加熱を変える乙とにより変化すると考えられる。 1月では加熱率80%以下

では力学解に近い状態になっているのに 90必以上ではまだ放射解に近い状態にとどまっている。

70 ~ぢから 100%まで最大風速のと乙ろが2月lとなれば加熱率が90%以上でも突然昇温が起こり，

(第4図C)。乙のように遷移が起乙る時期には小さな外力の変化に対差はほぼなくなってしまう

して大きなレスポンスが生じると考えられる。
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海氷の年々変動

加納裕ニ(佐藤清富帯

1. はじめに

海氷域の自然は厳しく，海氷状況の観測は初めは沿岸や船舶からの目視によって行なわれ，その

後航空機やレーダを用いたリモー卜センシングの手法が取り入れられるようになった。しかし海氷

状況の全球的な把握は，極軌道衛星による地球観測によって初めて可能になり，そのデータが1970

年頃から蓄積され，気候調査に利用されるようになっている。

海氷の変動はつぎのような観点から気候との関係が注目されている。①CO2等による温暖化の

影響は，海氷域のある高緯度で大きいと考えられている乙と。②高緯度における気象観測データは

少なく，海氷域の変動が気候のモニターになる可能性がある乙と。@海氷域の変動は，アルベドや

潜熱，顕熱のフラックスといった熱収支に重要なパラメータを変化させ，気候に大きな影響を与え

ると考えられること。④高緯度の温暖化が進めば，グリーンランドや南極の氷河や氷床が融解し，

海面水位を上昇させる可能性があること。

気象もし〈は気候の変動が海氷に影響をおよぼして変動させる状況@はよく論じられているが，

海氷が気候に与える影響③については未だはっきりとした関係が示されてはいない(赤川，1984)。

しかし最近の気候モデ‘ルにおける CO2を倍増しての温暖化実験では，海氷の後退域での大幅な温度

上昇①と，変動する海氷域の気候への影響@をはっきりと示している。乙乙では海氷と気候の関係

を述べた最近の論文をレヴ‘ューし，適宜我々の入手もしくは解析した最新データも加えながら①~

③について考察する。

2. 海氷データについて

現在，気候資料i乙役立つような，海氷データはほとんど全て衛星によるリモートセンシングによ

って得られたものである。海氷は主に極域にあるので，赤道上にある静止気象衛星は，オホーツク

海等の低緯度にある海氷域を除いては，利用する乙とができない。主に利用されているのは極軌道

衛星NOAA，NIMBAS-7， DMSPなどで，特に後者の2つの衛星には受動型のマイクロ波センサ

ーがあり，雲があっても観測できる乙と，多チャンネノレのデータを解析することにより海氷の発達

過程を推定できる利点があり，データ処理のアルゴリズムを開発する乙とにより，マニュアノレ解析

なしの計算機処理だけによって海氷データベースが作成される。

気候資料として利用できるほど長期間のデータは，まだほとんどそろっていないが，気象庁では

1971年以降の毎年 12-5月の聞の半旬毎にオホーツク海のデータが， NOAAでは197征以降毎週

来気象庁海上気象課
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第 1図 オホーツク海の各月末の海氷の平年分布と最大の海氷縁。統計期間は 1977/78-86/87。
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第3図 オホーツク海の北部，中部，南部，近海
および沿岸の海域区分。

n
d
 

円

L



の全球データが，保存されている海氷図からデジタル化されて，気候調査のために利用できるよう

になっている。 WMOが中心になって，海氷のデジタjレ化のための国際フォーマット(SIGRID)等

も定められ，世界各国の海氷資料が世界雪氷データセンター(アメリカ，ボールダ一市のコロラド

大学とソ連，レニングラード市の北極南極研究所)Iζ収集，保存されることになった。気象庁でも

乙の計画に参加し，デジタルデータを提供するとともに， NOAAの全球デジタノレデータ(1972-

1987)の提供を受けた。全球の海氷の変動の研究にはほとんどどこでもこのデータが利用されてい

る。

3. 海氷の平年分布と経年変動

オホーツク海の各月終わりの海氷の平年分布と最大の海氷縁を第 l図l乙示す。オホーツク海全域

およびその北・中・南部に海氷域を区分したとき(第3図)の年最大海氷面積の経年変化をエノレニ

ーニョと黒潮大蛇行の期間とともに第2図に示すが，時間とともに一方的な変化はみられない。し

かしエノレニーニョのときには，面積は大きくなる傾向にある。 1988/89年冬季には暖冬の影響に

よる南部の海氷面積の縮小があった。

また北半球と南半球の 3月と 9月の平年分布を第4図と第5図に示す。北半球の 3月に海氷が見

られるのは，北極海全域と太平洋側では，オホーツク海，ベーリング海，臼本海，ボッ海，大西洋

側では，カナダ東岸からグリーンランドの東岸とバルト海，ボスニア湾である。海流の影響により

アラスカの太平洋岸や大西洋ヨーロッパ沿岸では，冬でも海氷がみられない。また大西洋側では夏

第4図北半球の平年の3月(外側実線)と9月(斜

線域)の海氷分布。CNOAAの資料による)。
第5図南半球の平年の 3月(斜線域)と9月(外側

実線)の海氷分布o(NOAAの資料1<::よる)。
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と冬の差が太平洋側に比して相対的

周りが全で海になっているので，海

である。 Arkin(1989)による北・

氷の季節変動は北半球児比して単純

lζ小さい。南半球では，南極大陸の

南半球の海氷面積偏差の経年変化を

第6図l乙示すが，年とともに一方的
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第6図全球の海氷面積の平年偏差の経年変化。実線は3か月

移動平均， 町立2月の値。上段は北半球で下段は南半

球。(Arkin. 1989) 

に変化している様子はみられない。

気象が与える海氷への影響4. 

海氷は風による運動や大気との熱
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交換による生成・消滅によりその分

布を日々変化させており，海氷の年

れている。

その 1例としてオホーツク海とベ

ーリング海の海氷の年々変動をみて

々変動の大きな部分は気象に支配さ

みると，両者の関係は第7図lζ示す

ようにかなりよい逆相関の関係にあ

る。乙のような別々の海域の海氷が相応した変動を持つのは，広範囲にわたる気象の場，特にそれ

によってもたらされる風の場が原因となっていると考えられる。海氷の分布が全《異なっていると

きの地上気圧配置(第7図)は明らかに対照的な分布をしており，海氷の変動が気象の場によって

もたらされている乙とがわかる。

また，北半球の海氷面積について，北極圏の平均気温との相関が Walshand Johnson (1979)により

示されているが，同時もしくは半年程遅れて相関が高くなっており(第8図)，気象に対し緩やか

に追随していることがわかる。海氷が気象に強〈支配されている乙とから，十分な気象データを入

あるいは広い範囲の長期的な気候変動をモニターする際には海氷の分手できない海域の気象状況，

布が有力な指標となろう。

海氷が気候におよぽす影響5. 

海氷の存在は地球の熱収支および大気と海洋の熱交換に多大な影響をおよぼす。太陽の可視光の

反射率は海水面の約0.11ζ対し，海氷面は 0.6-0.8と非常に大きい。また海氷は海洋と大気聞の熱

および水蒸気交換を数 10分の 1にも減少させる断熱材のふたとしての役割を果たす。乙のため海
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均地上気温(上図:破線)の平年偏差

(ともにMか月移動平均)および両者の

ラグ相関係数(下図)0 (Walsh and 

J ohson， 1979 )。
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第8図

170E 

PSEA 24 。24 1985 

170E 

オホーツク海とベーリング海の海氷面積の

相関と典型的な分布を示したときの地上気

圧偏差図(12-2月の平均〉。上段:1973， 

78， 79年(相関図中口)，下段:1976，η， 

81年(相関図中0)。

第7図

微格子モデルにおいてオホーツク海に海氷が存在するときと，その海氷を海水におきかえた時の24

時間後の面気圧の差 (0.5mb毎の等値線)。海氷の存在11:より北海道西の近海IL低圧部が生じ，オ

ホーツク海側の近海は高圧部となる。(永田，猪川， 1988)。
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氷域の変動が気候に影響をおよぼす乙とが予測されるが，最近の海氷域の変動が全球規模の気候に

顕著に影響しているという事実は確認されていない。しかし低気圧の進路や，沿岸の気候といった

スケールの現象におよぼす影響は幾っか確されている。

Ross and W als h (1986)によると，海氷および積雪域の縁辺部では南北の温度傾度が強まるため

低気圧は発達を強め，また縁辺部に沿った進路をとるようになることを示した。ただし，乙の傾向は

アメリカ北東部と北大西洋においては顕著で・あったが，北太平洋では小さいという結果であった。

また北海道の西岸海域では，冬季lζ小低気圧が発生し豪雪をもたらす。乙の低気圧の発生の主因

は上空への強い寒気の流入にあるが，オホーツク海南部の海氷も影響している乙とが，永田・猪J11 

(1988)の数値実験によって示された。第9図は地上気圧の24時間後の予想結果について，海氷の

有無による差を示したものである。この結果によると，海氷か存在するときにオホーツク海は地上

気圧が高まり，北海道西岸海域では気圧が下がって小低気圧発生の条件を強めている。実際に年々

の海氷の有無によって小低気圧の発生数が変動している乙とは，稚内と札幌の850mbのシアーも調べ

た増淵・大窪 (989)によって示唆されている。

局地的な沿岸地域の気象への影響は比較的顕著に現われる。北海道のオホーツク海側地方での海

氷の到来による気象の変化は，尾形(1976)の事例解析および佐藤(1983)の統計解析によって示

された。乙れらの結果は海氷が存在すると気温が低下する他，風速が弱まり，雲量と降水量がやや

減少する乙とを示している。乙の乙とは，第9図の数値計算による氷野上での高気圧の発達とも対

応している。

以上のような海氷と北海道付近の気象との関係を示す実例として，第10図に静止気象衛星「ひま

わり」による画像を示す。乙の画像には間宮海峡から北海道西岸にかけての海面上に帯状雲が発達

し，小低気圧となって曲線を描き函館方面にのびている様子が篠認できる。それとは対照的に北海

道および海氷上は晴天域で，安定した大気状態が形成されている。北西季節風による筋状の雲は海

氷上を通り過ぎて太平洋に出てから発達しており，海氷上では水蒸気の供給が妨げられている乙と

を示している。

全球的な気候におよぼす海氷の影響が不明確なものとなっているのは，海氷の年々変動から影響

される気候の変動が小さ〈他の大きな変動の中lと埋もれているためと考えられる。しかしCO2等に

よる温暖化が海氷域を大きく減少させるような場合には，その影響が明瞭なものとなる乙とが気候

モデルの研究によって示されている。 Ingramら(1989)は，気候モデノレにおけるCO2を2倍にした

ときの温暖化した気候状態の海氷のフィードパックの大きさを見積った。その結果によると，温暖

化が最も大きいのは南北両半球いずれの海域でも冬季の海氷域の周辺部である乙とが示された。第

11図によると，温暖化により海氷域が後退する海域では他の領域に比べ2倍程度の大きな昇温を生

じている。また雲や水蒸気の効果を全て含む惑星アJレベドの減少は，海氷域の後退による海面アJレ

ベドの減少の 1/6程度である乙とが示された。ただし乙のモデルには海洋循環が考慮されていな
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笥10図 青争止気象衛星「ひまわりJIr.よる北海道・オホーツク海の可視函像(1988年2月16日)。
北海道のオホーツク海沿岸に達する流氷野がある。北海道の西岸iζは帯状雲があり，太平洋

側lζは筋状の雲がみえる。
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第11図 CO2を2倍にしたときの，緯度毎Ir.平均された気温の上昇。実線は海氷分布lζ気候値を入れ

たとき，破線は海氷の分布も計算するとき。細線は 12，1， 2月の平均，太線は 6，7，8月の

平均。(Jngramら， 1989)。
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いのでさらに詳細な議論には海洋と大気を結合したモデルが必要となろう。

6. むすび

現在までの全球の海氷域の変動を見るかぎり，年とともに次第に誠少しているといった変動は観

測されていない。気象が海氷域におよぼす影響は，多くの論文で述べられているが，逆lと海氷域が

気象・気候におよぼす影響については，ローカノレなもの以外未だ仮説あるいはモデル計算の段階lζ

留っており，実証的に示されてはいない。しかし乙れは現象のスケールに比べ，データの蓄積が不

足しているためと考えられ，今後も上記の可能性を念頭において，全球の海氷域の変動に注意を払

う必要があろう。

参考文献

赤川正臣， 1984:海氷と気候，測候時報， 51， 411-438. 

Arkin， P .A.， 1989: The global climate for December 1988-February 1989 : Cold episode 

in the tropical Pacific continues . Jour . Climate， 2， 737 -757. 

Ingram， W.J.， C.A. Wilson and J.F.B. Miもchell，1989 : Modeling climate change ; An 

assessment of田aiω 回 dsurface albedo feedbacks， Jour . Geophys . Res .， 94 (D 4)， 

8609-8622. 

尾形哲， 1976 :オホーツク海における海氷の生成と気象・海象との関係については)， (ll)，海と空，

51. 121-141，52，7-34. 

増淵美彦，大窪浩， 1989:北海道西海上の風速シアーの形成と流氷の関係について，札幌管区気象

台技術時報別冊， 38， 124-126. 

Mysak， L. A. and D. K. Manak， 1989 : Arctic sea -ice extent and anomalies， 1953 -1984， 

Atmosphere --ocean， 27 (2)， 376-405. 
永田雅，猪川元興， 1988 日本海上の収束雲の数値実験，天気， 35. 151-155. 

佐藤清富， 1983:オホーツク海の流氷が沿岸の気象におよぼす影響について，札幌管区気象台技

術時報， 101， 10ー 12.

佐藤清富， 1985: オホーツク海とベーリング海の海氷面積の関係，札幌管区気象台技術時報別冊

35， 113-115. 

Ross ， B . and J . E. Walsh， 1986 : S ynoptic -scale influences ot snow cover and sea ice . 

Monthly Weather Review， 114. 1795-1810. 

Walsh. J. E. and C. M. Johnson， 1979 : International atmospheric variability and assoc-

iated fluctuations in Arctic sea ice extent . Jour. Geophys . Res.， 84; 6915ー6928.

-28 -



GMSによる雪氷のモニター

佐々木秀行幸

1. はじめに

数値予報モデルの地表面の物理過程の取り扱いがより精徹なものとなり，アルベドなど地表面の

状態を表すパラメータのデータセットの重要性が増してきでいる。地表面に関するデータセットを

全球規模で作成するためには，衛星による観測が不可欠である。 GMSは既に10年以上もアジア・

オセアニア地域を観測し，また今後も同地域の観測を継続する。乙の聞に取得した膨大な GMSの

VISSRデータを整備する乙とで乙の地域のより詳細な地表面のパラメータのデータセットを作成

する乙とが可能である。

地表面のパラメータとして最も基本的なものの一つがアルベドである。晴天時の地表面のアルベ

ドは時間的，空間的に変化しており，その変化の要因として，太陽天頂角，植生，土壌等様々な要

素が考えられるが，その中でも最も大きいのが雪氷の有無である。そ乙で，アルベドのデータセッ

トを作成するのに当たり， GMSの可視データから雪氷域の分布を推定する乙とを試みた。

現在，利用可能な全球規模の雪氷観測データとしては， NOAA / NESDISが気象衛星NOAA，

GOESおよびMETEOSATのデータをもとに週 l回発行する北半球積雪分布図がある。 GMSが対

象とする領域は，オホーツク海を含むユーラシア大陸の東側であり， NESDISの分布図の極域を除

く領域の約3分のlの部分iζ相当する。

2. データ

アルベドのデータセット

作成のために用いたデータ

の概要を第 1表に示す。 G

MSの可視センサーが測定

するのは，太陽・地表面・

衛星のそれぞれの相対的な

位置関係に依存する反射率

であり，その測定した反射

率は，絶対値として意味を

持つ較正がなされたもので

はない。 GMSデータから

保気象衛星センター

期 間

画像時刻

領 域

格子点数

ア-， 一 タ

雲の除去

晴天放射

雪の識別

用いたデータの概要

1987年3月-1988年 12月

o 0， 0 3， 06， 09， 2 1 UTの画像

北緯60度~南緯60度 ( 0.25度毎)

東経80度~西経160度(0.25度毎)

230， 400 (480 x 480) 

緯経度0.25度区画内の可視データの平均値を
COS (太陽天頂角)で割ったもの

時系列化処理により，低アルベドを選別
-格子点毎
-画像時刻毎

雲を除去後，旬平均した値(日変化の最小値)

与えられたしきい値より高いアルベドをもつ
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地表面のアルベドを求めるためには，乙うした要素を考慮していくつかの補正をしなければならな

い。しかし，乙乙で議論する値は乙うした補正をしない GMSの測定する反射率である。そのため

「雪氷のアルベドあるいは反射率がいくらか」という絶対値の議論はできない。 乙の点を留意して

ほしい。

GMS-3の可視センサーのフィルター特性はO目6ミクロン付近にピークを持つ。乙の波長帯では

雲と雪氷の反射特性が類似しているため，可視データから単純に両者を区別するのは困難である。

乙乙では，雲と雪氷の識別を行うため，雲域は短時間で移動するのに対して雪氷域の時間的変化は

小さい乙とを利用して，以下の方法で雲を除去した。

①緯経度0.25度区画毎の平均反射率をCOS (太陽天頂角)で割って，正規化反射率 (A)を計算

する。

@各観測時間帯 (00，03， 06， 09および21UT)毎に，正規化反射率 (A)を時系列化する。

③時系列化したデータに次のフィノレターをかける。

a) ある期間(31日)の正規化反射率の最低値の次に低い値(AMIN2)を求める。

b) しきい値 (AMIN2+5.0必)を設定し，それより高いものを雲データ，低いものを晴天データ

とみなす。

c) 雲データが8日以上継続する場合は，前後の晴天データのうち高い方を7日毎に設定し，晴

天データが長期間欠落しないようにする。

d) b)の晴天データと c)で内挿した晴天データのみを用いて，ある期間 (31日)で移動平均し

その値を晴天反射率の推定値 (ACLRO)とする。

e) さらに，低反射率部の異常データを除去するために，しきい値 (ACLRO-20.0 %)を設定し，

その値よりよい低い可視データをノイズデータとみなす。

f) e)のノイズデータを除き，再度d)の移動平均を行って，その値を晴天反射率 (ACLR)とす

る。

④③で求めた晴天反射率から観測時間帯毎l乙旬平均値を計算し，さらに日変化を考慮して 5回の

観測時間帯の旬平均値うちの最低値を旬平均晴天反射率 (ACLR)とする。

第 1図は，北緯50.3度，東経 129.2度の地点における 1987年3月から 1988年2月の06UTの

正規化反射率(A)と晴天反射率 (ACLR)を示したものである。

3. 3月-4月のユーラシア大陸東部の積雪繊の変動

第 2図には， 1987年(左)と 1988年(右)の 3月-4月の旬平均晴天反射率 (ACLR)の分布

を示す。領域は，北緯 20-60度，東経80-西経 160度である。晴天反射率に対する白黒の濃淡

の与え方は経験的に決めたもので，海岸線と雪線を強調し，海上，雪氷のない陸上および雪氷域を
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n
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正規化反射率(細線)と晴天反射率(太線)の例。

場所は北総50.3度，東経 129.2度。

期間は 1987年3月-1988年2月の 06UT。

第 l図

1987年(左)と 1988年(右)の3月-4月の旬平均晴天反射率の分布。

領域は北緯20-60度，東経80-西経 160度。

白は高い晴天反射率を，黒は低い晴天反射率を示す。

第2図

容易に識別できるように している。強調方法は 12旬すべてに共通したものである。雪氷状態の判

乙乙で示す雪線はあ別は，本来は地域的，時間的な特徴を考慮したしきい値で行うべきであるが，

くまで旬平均晴天反射率を経験的に強調した結果のものである。

アリ第 2図から，晴天反射率は実際の地球表面の状態をよく表 している乙とがわかる。 ただし，

乙の付近の海上の反射率は積雪ューシャン列島付近Kは，除去しきれない雲の影響が残っており，

のない陸上と同程度となっている。また，中国の南部にも除去しきれない雲の影響が残っている。

雪氷域と考えられる晴天反射率の高い領域は，中国の北部からシベリアへかけての領域，帯状の
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ヒマラヤ山脈，オホーツク海，カムチャッカ半島，日本列島に見られ，時閣の経過と共に徐々の減

少しており，第2図からユーラシア大陸東部の融雪の様子がわかる。 1987年と 1988年の雪氷域の

分布および融雪状況の違いをみると， 3月上旬は 1988年の方の雪氷域の分布がやや広いようであ

るが， 4月下旬には逆に 1987年の方がやや広くなっており， 1988年の融雪がより早く進んだと推

定できる。

4. 地上観測との比較

GMSの可視データと地上における積雪観測データとの関係を見るために，北海道の3地域で，

1987年3月-1988年 2月までの 1年間の正規化反射率と最深積雪を比較した。場所は第3図の北

海道の地図上で黒〈塗り潰した領域で，乙れらの領域内に地上観測点が含まれている。また，積雪

のない地域として，東京付近の正規化反射率の変化の様子も同時に示す。

第3図から，積雪がない東京付近の晴天反射率は年聞を通して約 10%と一定であるのに対して，

北海道の3地域の晴天反射率は冬季が夏季に比べて高<，積雪によるものである乙とがわかる。ま

た，積雪の開始あるいは終了の時期も，夏季にはほぼ一定である晴天反射率が系統的に変化する時

点を見つけることで推定が可能である。第3図の3地域の場合，地上観測での積雪の開始あるいは

終了の時期とは必ずしも一致していない。札幌では， GMSと地上観測とはよく一致しているのに

対して，旭川では， GMSで推定する積雪期間のほうが地上観測のものより長い。また，倶知安で

は，積雪の開始時期は両者に差はないが，終了時期については， GMSから推定される時期が遅〈

なっている。

乙うしたGMSによる積雪の推定と地上での実測との差異の原因は，地上観測が「点jの測定で

あるのに対して，乙乙で用いた GMSデータは緯経度0.25度区画の「面」の平均値だからである。

つまり，都市部，平野部あるいは山間部で積雪状態が異なる場合，一般的な地上観測は都市部での

積雪状態を代表しており，一方， GMSのデータは乙うした地形的ぱらつき，雪の古さを含めた平

均的な積雪状態を代表しているからである。

チベット高原は大気の大循環に大きな影響を及ぼす地域であるのにかかわらず，地上観測の空白

地帯となっている。 GMSからの乙の地域の詳細な積雪データの抽出は，地上観測の補足手段とも

なりうる。第4図は，チベット高原の3地域における， 1987年3月-1988年2月までの 1年間D

正規化反射率である。乙れらの地域の地上観測データがないため GMSデータによる推定であるが

チベット高原での積雪状態は，日本付近のものから想像するものとはかなり掛け離れているととが

分かる。
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チベ・yト高原における正規化反射率の変化

低反射率部分の「包絡線」はフリーハンドで引いたもの。

期聞は1987年3月-19回年2月。

第4図

めまと5. 

GMS による雪氷のモニターは，晴天反射率が相対的に高い地域を積雪域あるいは氷域とみなす

乙乙で紹介したGMSによ乙とにより行われる。乙の晴天反射率はある面積の平均値であるため，

る雪氷データは，部分的な冠雪あるいは雪の古さに関する情報をも含んでいる。また，空間分解能

も緯経度0.25度区画と，大陸規模の領域を対象としたものとしては非常に細かい。乙うした特徴は

従来の NOAA/NESDISの積雪分布図が積雪の有無を示すO文は1の情報でしかないのに対して，

雪氷データの利用のすそ野を広げるものと考えられる。

ただし，問題点として， (1)積雪深が分からない乙と， (2)雲域を積雪域i乙誤認する可能性がある乙

と， (3)積雪域として識別するためのしきい値が必要でその値が時間と場所で変化しうる乙となどが

ある。積雪深が分からない点については，測定の原理的な問題であるため対処できないが，雲との

誤認あるいはしきい値の設定については，晴天反射率および地表面のアノレベドデータの気候値を整

備する乙とでできる限り対処する計画である。その際，今回は考慮しなかった，地球と太陽との距

離，可視センサーの感度劣化，非等方的反射特性，乙れらの効果も含める予定である。
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レビュー

古気候のシミュレーション

山崎孝治*

1. はじめに

本稿は気候モデルによる古気候のシミュレーションのレヴューである。ほんらい，別の目的に書

かれたものであるが，長期予報に関心のあるグロスベッターの読者にとっても，意義があるのでは

ないかと思って，多、少加筆の上，投稿した。最近，炭酸ガス増加による地球温暖化問題のように超

長期の気候変動が社会的に大きな問題となっているが，気候が大き〈変動する可能性を前にして，

過去の気候の大変動について振り返ってみるのも意義ある乙とであろう。また，気候モデルによる

古気候のシミュレーションは日本で行われていないせいか，日本語による紹介がほとんどないので

本稿が多少の役に立っかも知れない。

ととでは気候モデルとして3次元数値モデルを考える。気候システムは大気・海洋・植生・雪氷

炭酸ガ、ス等微量成分などから成っている総合システムであるが，大気モデルが中核であろう。歴史

的にも天気予報に関連して，大気大循環モデル CAtmosphericGeneral Circulation Model : AG-

CM)が早〈から 1960年代に開発され，改良を重ねて現在に至っている。 AGCMでは地面温度や

雪は予報するが，海面温度や氷床分布などは境界条件として与える。例えば，氷期のシミュレーシ

ョンを行う場合，氷期の氷床分布や海面温度を与えて，氷期の気候を再現する乙とができる。また，

各要素の相対的重要度も実験によってわかる。例えば，地球軌道の要素だけ変化させてその効果を

みるといったととが，数値モデルの利点である。

海洋の状態がわからない場合または，海面温度や海氷の変化を再現するためには海面温度を予報

する必要がある。乙のための簡単なモデルがAGCMと海洋混合層モデル(海流は考えず熱容量の

み考慮)を結合したモデルである。乙の型のモデルは炭酸ガス増加に伴う気候温暖化問題に対して

世界の多くの機関で使われている。我が国では唯一気象研究所で大気/海洋混合層モデルを用いて，

炭酸ガス倍増実験が行われている。海面温度が気候をかなり規定してしまう乙とは，炭酸ガス増加

実験で海面温度を現在の値のままにすると 0.2-0.3 ocの昇温にしかならない乙とでもわかる。
さらに精度を高めるには，海の大循環モデルと結合した大気・海洋結合モデルが必要で、ある。現

在ではENSOやCO2問題を主な目標として結合モデルの開発が，世界のいくつかの機関で進めら

れている。気象研究所でも太平洋の海洋循環モデルとの結合モデ・Jレが開発されている。

帯気象研究所・気候研究部

Fo 
q
d
 



2. これまでの研究と現状

GCMを用いた古気候の研究のレヴ、ューはあまりない。 Held (1982)は主にエネルギーバランス

モデルによる古気候のシミュレーションに関する総合報告であるが， Manabeらのグループの仕事

についても言及している。 Berger(1988)はミランコヴィッチ理論と気候についての詳細なレヴュ

ーを行っている。

2.1 AGCMによる氷河期のシミュレーション(初期の研究)

AGCMを用いた古気候のシミュレーションとしてはWilliamset al. (1974)が最も古いものの

一つであろう。彼らはNCARのモデル(50メ 50，6層)で， 2万年前の最終氷期の境界条件(氷床，

海陸分布，海氷，海面温度，アJレベド)を与えて 1月と 7月の状態で積分を行い，現在の境界条

件を与えたものと比較した。氷期の7月の北半球中緯度の平均東西風は現在の冬の状態と同じくら

いに強〈なっていた(第 l図)。氷期には1月のアリューシャン低気圧，アイスランド低気圧は南に

100移動し，新たに東ヨーロッパ・ヨーロッパロシアに低気圧がつくられた。シベリア高気圧はあま

り変わらない。低気圧活動は南に移動する。降水量はやや減少する。 7月には高気圧がアジア大陸

で発達し，100N以北の降水量は大幅に誠少し，モンスーン循環は弱まる。

Gates (1976)は後の OSU(Oregon State University) GCM (50x 40，2層)を用い，011-

MAPデータに基づいて 18000年前の境界条件を与えて 7月のシミュレーションを行った。氷期の

境界条件は現在と比べると全球平均で氷床面積は2倍，海面水温は lOKほど低く，地表面アJレベ、ド

は0.08(現在0.14)増大している。 Williamset al. (974)の用いた境界条件とは多少異なり，
(0) 
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第1図 7月平均の東西風の緯度・高度断面。 a)コントロールラン， b)氷河期ラン，

c) Newell et al. (1970)による観測値。 (Williamset a1.， 1974より)
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K低下し，雲量は 3696から 3396へ

と少し低下する。北半球の降水量は

2096減少し，その誠少の殆どは大陸

上で起こる。第 2図は帯状平均の降

2 

水量と蒸発量の分布を示している。

熱帯のハドレー循環は弱まり， 2/3 

の強さとなる。

10N 108 

Latltude 

第2図シミュレートされた氷期(実線)と現在(破線)の降水

量(上図)と蒸発量(下図)の緯度分布。 (Gates，

1976より)

90s 60 30 30 60 
Manabe and Hahn (977)は，

ア(976)と同様CLIMAPGates 

ータを用い， GFDLのモテツレで夏の

数値実験を行った。乙のモテツレはス

氷期lζは熱帯のベクトルモデルで波数は平行四辺形切断で、 15までとり鉛直には 9層とってある。

大陸は現在に比べて乾燥しているという結果を得た。大陸の乾燥化は大陸から海洋への地表付近の

(海洋から大陸への流れが弱まる)ととによる。モンスーンは弱まる。海の効果(海流れが強まる

面水温と海氷)と陸の効果(アJレベドと氷床)を分離するために，海面水温と海氷は現在の値を用

モンスーン循環には陸(アルベド)の効果が大きいことが示された。乙のモデルいた実験も行い，

Gates (1976)の結論と異では氷期に海上でt降水量が増え，熱帯の降水量は全体としては減らず，

なり，ハドレー循環はかえって強まっている。異なった結果は境界条件とモデルの違いによるが，

どちらが正しいかは不明である。 Manabeらのモデルでは他の研究と異なり，雲量を予報せず，雲

量として帯状平均の気候値を与えている。乙れは結果に大きく影響していると，思われる。

自盛期のシミュレーション2.2 

Barron and Washington (1984)は海陸分布が現在とは全〈異なっていた l億年前の白亜期の

シミュレーションをNCARCCM CCommunity Climate Model )を用いて行った。乙の場合の，

海洋は熱容量ゼロの湿った地面として海面温度を予報している。季節は年平均の状態を想定してい

る。モデルによれば白亜期は全球平均で4.80K暖かかった。気温の水平分布を第3図に示してあふ

6つの実験によって山の効果や第4図は帯状平均の気温分布で高緯度で差が大きいことが分かる。
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第3図 シミュレートされた現在乙上)と白亜期(下)の地表気温分布。

( B arron and W ashingt on • 19倒より)

氷床の効果を調べたととろ，北半球の気候に一

番影響するのは大陸の位置であり，南半球では

氷床の効果も大きい。全球で4.80Kの昇温とい

うモデルの推定は古気候データからの推定値よ

り小さし炭酸ガスが白亜期に多かった乙とが

乙の差を説明するかも知れない。海陸分布は気

候iζ大きく影響し，陸が極域iとあると全球の気

候は冷える乙とをBarronet al. (1984)は簡

単化したGCMで示した。最近ではOglesbyand

Park (1989)が白亜期の気候と周期的沈澱に対

する歳差運動の効果について調べている。
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第4図 シミュレートされた現在(実線)と白亜

期の帯状平均地上気温の緯度分布。

(Barron and Washingt on， 1鵠4よ

り)
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2. 3 完新世のシミュレー ション

(憲終氷期から現在まで)

最終氷期から現在までの気候をシミュレートし

ょうという研究がCOHMAP(Cooperative Ho-

locene Mapping Project) Members (1988)， 

Kutzbach and Street-Perrott (985)， Kut-

zbach and Guetter (1986)によって行われてい

る。彼らは NCARCCMを用いて18000年前か

ら現在まで 3000年毎の境界条件で l月と 7月の L200 

シミュレーションをしている。境界条件として，

海面温度，エア口、ノツレ量，炭酸ガス量，氷床およ

び地球軌道要素の変化による日射量の変化を与え

ている(第 5図)。結果は概ね，古気候データから

復元されたものと一致している。結果の概要がカ

ラーの図で原論文にあるので参照されたし、。北半

球の熱帯，特にアフ リカやアジアでは 1200昨か

ら6000年前に地球軌道要素の変化による日射量
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第5図 完新世のシミュレーションに用いられた

境界条件。 (COHMAPmembers， 

1988より)

Lake Levels Observed 

Moisture Budget (P minU5 E) Simulated by CCM Output 

の季節変化の振幅増大のため，夏の大陸上で大陸』ZJ 悶 悶 | 

と海洋の熱的コントラストが強まり，モンスーン日~j 関 際 関 関 関 | 
阪司 ~ ;;，:;I I;;，m Iim，引 Im;;H m，m ー」

が強まった。モデノレでシミュレートした北半球低 。… 一 一 … … 一 一

緯度・亜熱帯 (8.9-26.6 N)の大陸上の降水量と

蒸発量の差は同地域で=の湖面水位の記録と良い一

致をみて， 9000 -6000年前に湿潤化した乙とが

分かる(第 6図)。最終氷期最盛期には，中緯度

では北米大陸の大きな氷床のために，偏西風ジェ

ットが氷床の北と南iζ分流していた乙とが示され

た(第 7図)。南のジェットに伴う低気圧活動の

活発化によって，氷期iζアメリカ南西部で森林が

鉱大し，湖面水位が増していた乙とが説明される。

Gallimore加 dKutzbach (1989)は9000年前の

気候に対する土壌水分の効果について調べてし、る。

土壌水分は夏の中緯度の大陸の温暖化・乾燥化lと

正のフィードパック効果を持つ。

第6図 亜熱帯域 (8.9-26.60N)の観測された

湖水位(上〕とシミュレートされた降水

量と蒸発置の差(下)の時間変化。

(COHMAP memb白rs.1988より)

MODEL 

第7図 18000年前のシミュレーションのまとめ。

(COHMAP members， 1988より原

図の一部，原図はカラー)
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大気・海洋混合層モデル2.4 

AGCMより一歩，総合気候モデ〉レへ近づ‘いたものとして海洋混合層と AGCMを結合したモデノレ

がある。乙のモデルでは海洋の流れは予報しないが海面温度は予報する。 Kutzbachand Gallim-

ore (1988)はNCARCCMと50mの深さの海洋混合層の結合モデノレで，地球軌道要素が現在と大

結果は海面水温を与えたものと大きくきく異なる 9000年前の気候のシミュレーションを行った。

違わなかった。予報された9000年前の海面温度は現在と余り変わらず，差は1。以下であり，全球

平均ではやや低い。北半球高緯度では夏の日射の増大によって海氷の厚さは減少し，冬は大陸の北

西部で幾分現在より暖かくなる。 Mitchellet al. (1988)もUKMO(英国気象局)のモデルと海洋

混合層モデノレを結合させて9000年前のシミュレーションによって，季節変化とローレンタイド氷床

の効果を調べている。

Manabe and Broccoli (1985)は前述のGFDLモデルに68.5mの海洋混合層モデルを結合させ

て18000年前の最終氷期の気候における大陸氷床の効果を調べた。氷期の地球軌道要素は現在と余

り変わらないので，同じにしてある。乙の実験では炭酸ガスやエアロソツレ量は現在と同じにしてあ
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2月(上)と 8月(下)の氷床ランと標準ランの北半球帯状平均海面温度の差。現在の

海面温度を横軸にしてプロットしである。 XはCLIMAPデータによる 18K.B. P.の

値。 (Manabeand Broccoli， 1985より)
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り，氷床のみ異なっている。氷床の効果のみをとりだした実験である。北半球では氷床の効果は大

きく， Kutzbachらのクツレーフ。が示したように，西風ジェットは氷床の南北に分流する。氷床の北の

ブランチに伴う寒波の流入により大西洋は冷え，海氷は大きく南下し，海氷も厚くなる。乙のモデ

ノレでは海流は無視しているので，コントロールランの海面温度および海氷分布は現在のものと必ず

しも一致していないが(例えば，北大西洋)，シミュレートされた氷期の帯状平均の海面温度低下

量をコントロールランの海面温度に対してプロット(第 8図)すると海底コアから推定される水温

低下と冬は非常に良い一致を示す。夏はやや小さいものの，一致は悪くない。両季節とも海氷の境

界付近で大きな低下が見られる。また陸上では北米やユーラシアの氷床の南で乾燥化する。このよ

うに氷期の北半球の気候は氷床の存在で大部分説明されるが，面白い乙とに南半球ではほとんど冷

えなし、。実際には氷期には南半球も寒冷化したはずであり，その理由は炭酸ガスが少なかった乙と

や海流による熱輸送量の変化などに求められるのであろう。

そ乙で， B roccoli and Manabe (1987)は同じモデルで炭酸ガスを200ppm(グリーンランドや

南極の氷コア中の空気の分析から氷期の炭酸ガス濃度は 200-230ppmと推定されている。)として

実験を行った。炭酸ガスの効果は全緯度に及び1-20Kの寒冷化をもたらし，南半球では重要であ

る乙とが分かった(第9図)。 しかし，北半球では炭酸ガスの効果は氷床の効果に比べれば小さい。

海流の効果は残された課題である。

。
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第9図 シミュレートされた年平均帯状平均地表気温の差。(Broccoli and 

Manabe， 1987より)E2-E1:氷床の効果， E 4 -E 3 : C02 

の効果， E3-E2:アルベド効果， E4-E1:全効果。
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2.5 Yonnger Dryas期(気候の多重性)

最終氷期から後氷期への変化は徐々にというよ

り急激に起乙ったらしい。グリーンランドの氷床

コア CDye3やCampCentury，第 11図参照)

の古気候の記録から氷期の終わり頃11:，短いが大

きい振動をして後氷期に移行した乙とが分かつて

きた。最近の振動は Allerod温暖期-Younger 

Dryas寒冷期(11kyr-10.2kyr)一後氷期とい

う経過をたどり，後氷期中の変化は小さい(第10

図)。また，寒冷期と温暖期の聞の遷移は極く短期

聞に起とったらしい。乙の振動はヨーロッパの花粉

分析の結果にも見られ，北大西洋の海底堆積物中

のプランクトン組成にも見られる。しかし，北米

ではニューファンドランド付近を除いては見られ

ず，南極の氷床コアにも見られない(第10図と第

11図参照)。これらの乙とから Broecketet al. 

(1985)は北大西洋の海洋循環と大気からなるシ

ステムに一つ以上の安定モードがあると主張した。

一方， Rind et al. (1986)はGISSGCMを用い
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第10図グリーンランドのCampCentury (右)

と南極のByrd基地(左)の氷コアの酸
素同位体の記録。乙れらの記録はおもに

氷床の上の気温を反映している。より負

の値がより寒い乙とに対応している。

CBroecker， 1985より)

45。
第11図 13000-9000年前の堆積物の研究がなされた地点を示す。+は Allerod-Y ounger 
Dryas IL対応する気候振動が見られる地点，ーは見られない地点。点彩は Aller己d

期の直前Ii:氷で覆われていた所。大西洋の太い実線は海氷の縁を示す。

CBroecker et al.， 1985より)
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て， Younger 寸コryas期のように北大西洋の海面水温が低下した場合の気候を調べ，ヨーロッパが寒

冷化する乙とを確認した。

Bryan (1986)は赤道対称な長方形の海の簡単な海洋大循環モデルで多重安定解を調べた。その

結果，赤道に対称な海と表面での外力を与えても，両高緯度で沈降する赤道対称な2セル循環の他

I~ ，初期に一方の高韓度の塩分を少し変えると，一方の高緯度で沈降し;深層を反対半球まで流れ

て上昇し，表層で元に戻っていく 1セル循環が安定に存在する乙とを示した。乙の反対称モードは

その鏡像も安定で，対称モードと合計3つの安定モードがある。対称モードから反対称モードへの遷

移は高緯度に負の塩分偏差を初期に与えた場合は50年ほどで起きてしまう。正の偏差の場合はも

っと長くかかる。乙の研究は海洋大循環に多重解があり，その遷移が短期間で起乙る乙とを示した

点で意味がある。

2.6 大気・海洋結合モデル

Manabe and Stouffer (1988)は002倍増の効果を調べる目的で，大気・海洋結合モデルを開

発したが，副産物としてBroeckeret al. (1985)の説を立証するような結果を得た。結合モデル

をそのまま積分すると現実の気候からかなりずれるので，観測値と合わせるためには海洋表面の塩

分フラックスを補正する。乙の補正量を求めるために，補正しないで得られたモデルの状態から観

測値へモデルを引っ張りながら積分する。得られた補正量を用いれば，観測値へモデルを引っ張る

のをやめても，現在の気候にちかいものがシミュレー卜される(実験 1)。 と乙ろが，無補正で得

られた状態から補正値を用いて積分を始めると，かなり異なった気候状態となった(実験2)。 第

12図に実験の方法を示しである。実験1と2はモデルは全〈同じで，初期条件が異なるだけである。

つまり， 2つの安定な平衡解が実現したと考えられる。但し，乙の2つの解はBryan(987)のも

のとは違う。 lと2の差は主に大西洋の海洋循環にある。実験1では現在の状態と同様，メキシコ

EXPERIMENT AL PROCEDURE 
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Preliminary (釦:273iniw) ( Sur旬州ceWi抱at-dr SuppIF 
Experiment 

Exp.II 

(su Adjusted) 
市鑓蜘飴rSup附 | TIME 

第四図 Manabe and Stouffer (1988)の大気・海洋結合モデル実験の手続き。

CManabe and Stouffer， 1988より)
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湾流が北上し，北大西洋で沈み，大西洋深層を南下する強い熱塩循環が存在している。北大西洋の

海面水温は高〈塩分濃度も濃い。実験2では乙の熱塩循環はなくなり，メキシコ湾流は東l乙流れて

水平に閉じた循環を作る。北大西洋は冷たく塩分は少ない。海面水温及び塩分の分布を第13図と第

14図に示す。また地表付近の気温差を第15図lζ示す。北大西洋を中心に大きな差がみられるが，北

米や南半球では一般に差は小さい。実験lは現在及びAller凶温暖期に，実験2はyounger --Dry-

as期に酷似している。 Broeckeret a1. (1985)が提唱した乙とが， CO2問題のモデルで、偶然立証

されたと言える。逆に，古気候で発見された多重の平衡気候状態は炭酸ガス増加による温暖化問題

90S 
120E 180 120W 。 60E 

第13図 実験1(上)と実験2(中)でシミュレートされた海面温

度の分布及びその差(下)0 (Manabe and Stouffer， 
1988より)
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にも示唆を与える。炭酸ガスの増加と温暖化はほぼ線形と考えられているが，炭酸ガス増大がすす

んで， 新たな気候状態へジャンプする可能性がないとはいえない CBroecker.1987)。

2. 7 その他の研究

その他，最近の研究では NCARCCMを使って，ローレンタイド氷床の融雪水がメキシコ湾に流

れ込み，海面温度が低下した場合を想定して，その影響を調べた研究がOglesbyet al. (1989)に

よって行われている。 Oglesby(1989)は同じモデルで南極氷床の成因にヒントを与える数値実験を
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第 14図 実験1C上)と実験 2(中)でシミュレートされた表面塩分 (ppt)の

分布及びその差(下)0CManabe and Stouffer， 19回より
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行っている。モデルの南極大陸では雪がふりつもり，積雪量は年々増加してゆく。現実は積雪は氷

化し氷床となり，流動して，大陸縁辺から海に流れていく乙とにより，ほぼ平衡をたもっている。

しかし，モデルには氷床過程は含まれていないので，積雪は増加する一方である。では，どういう

条件があれば万年雪が消えるのであろうか。彼は山岳の効果と海面温度上昇の効果を考え，い〈つ

かの実験をした。漸新世以前lとは現在の南米南端と南極半島はつながっており Drake海峡は閉じて

いて，南極海は暖かかったと推定されている。南極氷床の生成の時期とDrake海峡が聞いた時期は

ほぼ一致しているといわれる。と乙ろが南極海の海氷を全部消す程度に海を暖めたのでは，かえっ

て積雪量は増加してしまう。山をなくし(標高om)，海面温度を大陸周辺のととろでも 100Cぐ

らいに温暖化させてはじめて，万年雪があらわれない。乙れは南極氷床がかなり安定(簡単に消え

ないという意味で)である乙とを示している。

2.8 日本の現状

圏内では，気象研究所，東大などい〈っかのAGCMがあるが，古気候のシミュレーションは行わ

れていない。現在の気候シミュレーションに手いっぱいでそ乙まで手がまわらないのが現状である。

そ乙で気候研究所のGCMで，古気般に関係がある雪について調べてみた。夏になっても雪が消えずふ

り積もっている所は我々のモデルではグリーンランドと南極である。(第16図)。南極では水当量

lとして年間平均約 18cm，グリーンランドでは倍以上の約39cmである(第 17図)。また，みずほ

基地に最も近い格子点では 28cmで・あり，乙れは吹雪量の高度分布から推定したみずほ基地での

降水量の値 (230-260 mm， 1982年の値)に近い CTakahashi，1985)。また，南極での気温の

年変化もよく観測値を再現している。全般に南半球のモデノレのパフォーマンスはNCARCCM等
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第 15図 実験1と実験2の地表気温差。 CManabeand Stouffer， 1988より)
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第17図気象研・ GCMIZ:よってシミュレートされたグリーンランド(破線)及

び南極(実線)での領域平均積雪量の季節変化。水当量で単位はcm。

iζ比べて良い (Kitohet a1.， 1990)。古気候のシミュレーションを行うポテンシャ Jレは十分持って

いるといってよい。

3. 将来の研究課題

古気候や炭酸ガス増大による地球温暖化問題のように現在の気候とかなり異なる気候の研究に

は大気・海洋結合モデルの開発が最重要課題である。結合モデルで海面水・温の再現がうまくい

けば，氷期の海洋循環の詳細が明らかになり，氷期iと亜熱帯海洋が暖かかった訳や， Y ounger-Dr-

y田振動のような2つの平衡解の聞の遷移の原因も解明されるであろう。南極氷床の成因について

も実際にDrake海峡を閉じてどうなるかを調べるととができる。

一方， AGCMまたは大気/海洋混合層モデルで、も調べられる興味ある問題か渡っている。例えば，

氷期にはdust量が多かったという観測事実がある。乙れは大陸の乾燥化，地表付近の風速の増大な

どで生成量が増大したとして定性的に説明されているが， dust量の増大は南極でも観測されている

乙とから，大気の輸送も速くなったのではないかと推定される。 AGCMと物質輸送モデルを組み

合わせる乙とにより，調べる乙とが可能であろう。その他，成層圏の状況も面白いと思われる。氷

期には北極も現在の南極のように極・渦が強かったかもしれない。

もう一つ重要な課題は氷床モテツレとの結合である。乙れまでの気候モデルを用いた研究では氷期

に気候はどうなっていたかはわかっても，どうしてどの様に氷床ができたかは明確になっていな同

現在の気候では北半球の寒極はシベリアlとある。と乙ろが氷期lζ氷床が最も発達したのは北米及び

北ヨーロッパである。乙の原因を探る一方法として，氷床モデルと大気/海洋混合層モデルの粗結

合モデルが考えられる。例えば，氷期の始まりの時期の状態で大気モデルを積分し，雪の堆積速度

-48-



や気温等を求める。それらを基iζ氷床モテツレによって氷床の広がりや高度の変化を求め，また大気

モデルを積分して，大気の状態を求める。乙の繰り返しで氷床の発達・後退をシミュレートできる

であろう。

さらに炭素循環モデルの開発及び気候モデルとの結合も重要な課題である。氷期iζ炭酸ガス濃度

が誠っているが，乙の原因については諸説あって決着がついておらず，解明が待たれている問題で

ある。

4. おわりに

数千年のタイムスケールでいえば，現在は間氷期から次の氷期へと向かいつつある時期であるが，

人為的影響のために数十年スケールでいえば，超聞氷期へ突入しつつあると考えられる。乙れは，

人類が未だかつて経験した乙とがない気候である。 9000-6000年前に温暖期があったにせよその

原因や気候構造は乙れから突入していく温暖期とは同じではない。しかし，大西洋海洋循環の多重性

とか，炭酸ガス濃度と気温の並行性など古気候の研究から得られた知識は， 21世紀の気候を考える

上でも示唆に富むといえよう。
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ニュース

1989年の躍冬についての事例解析

1. はじめに

1988年から 1989年にかけての冬，北海道は

1949年以来の異常な暖冬であった(表1)。過

去の暖冬年の研究では対流圏の循環場のみなら

ず，成層圏の極夜渦やアリューシャン高気圧と

の関係も調査され，いくつか暖冬年の特徴が挙

石原 洋?大窪 Z生*
'ロ

12月 1月 2月 3月

1949年 I+ 1.8 十2.9 + 3.1 -2. 0 

1989年 1+1.2 +2.9 +3.1 +2.8 

表1 北海道7地点の月平均気温平年偏差 (OC)

げられている。そ乙で 1989年の暖冬について事例解析をお乙ない，対流圏や成層圏の特徴や両者の

つながりを明らかにし， (主l乙北海道に関して)暖冬の兆候になる条件を探ってみた。

2. 解析結果

(1) 1989年 1-3月における500mbの

各種指数の特徴

図lより 1，2月は極渦指数 (NHPV)が

大きな負偏差で，乙の期間極寒気の放出が

なかった。かっ極東東西指数 (FEZI)が

高く，東西流型であったため寒気が入りづ

らく，入っても長続きしなかった。また図

2より日本付近の500mb正偏差が顕著で，

弱い東谷になっても高度ベースが高く寒気

が入らなかった。つまり 1月 2月は寒気

蓄積，高度正偏差でのf'(極東東西指数が)

高指数の高温jであった。

188 
FE.ZI 
-188 
1日8
V.TRO 
・1目目

188 
E.SER 
・188

JlB:~lLl:J'~] j ~ 9::8]12: 1: 
図1500mb各種指数と北海道気温偏差の変動

(左が1949年，右が1989年)

3月になると図1よりNHPVの負偏差は小さくなり，極寒気の放出があったが，極東へはあまり

強いものが入らず大西洋に入った。極東では(東西指数が)低指数で南北流型となったが，北海道

付近に注目すると，オホーツク海の高度がかなり高く，逆位相場の中の正偏差域i乙入り寒気が入ら

なかった。つまりf'(極東東西指数が)低指数の高温」であった(前半弱い西谷，後半弱い東谷)。

*札幌管区気象台予報課
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図2 1949年 1月と 1989年1月の月平均印Omb高度(実線)

及び平年偏差(破線).(左が1949年，右が1989年)

1月， 2月は寒気が南下しなかった。 3月は寒気が南下したが，北海道以外に入った。 1-2月

と3月とでは閉じ暖冬でも原因が異なる。

(2) 成層圏(30mb)循環場の特徴

30mb循環場の特徴を 1988年9月から 1989年3月まで見ていく。なお極夜渦をPNV，アリュー

シャン高気圧をAHと略して書く。 30mbのPNVは9月上旬lζ北極点付近に現れた。その後PNVは

やや極東域iζ偏った北極付近で発達していった。PNVが出現してから崩壊するまでの様子を図411:

示す。図4から次の乙とがわかる。

① 1989年は 1988年に比べPNVの発達が大きかった。

@ 1989年はPNVの発達(深まり)が 1946年以来最も大きかったが， 1月後半の最大発達の

時点までPNVの中心高度はほぼ直線的に下降している。

図3 1949年3月と 1989年3月の月平均500mb高度(実線)

及び平年偏差(破線).(左が1949年，右が1989年)
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短夜摘の中心付近の高度(等圧線の録小値}

・主鴻(1988年9.13-1989年3月}
X副漏(1988年9月・1989年3月}

x 100m d.主渦(1988年1.13-1988年3)3)
t + 1'1渦(1988年1月・1988年3月}
240 l目、 斗ポ← 叶討←

¥.. 30mb高度場に明瞭な4波が出現制制

高230i¥."{.A 

度 220

210 -1三‘!こ
主渦中心

反時計四り
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高 -2
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偏ー10
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Xl00m 

図4 極夜渦中心付近の半旬別高度(上段)
及び平年偏差(下段)の変化

③ 1989年の場合， 11月の初め頃から PNV

が分裂し始めるが， PNVの中心の動きが時計回り

から反時計回りに変化するのも，乙の頃である。

④ 1989年はAHのはっきりした発達が2回あ

るが， PNVの発達が最大になる前後 1か月に起乙

っている。乙れはちょうどその頃がPNVとAHの

勢力が伯仲するからであろう。

⑤ 2月 3月は 1988年の方がPNV，の深まり

が大きいが，乙れは成層圏の大規模昇温がなかっ

たためPNVの崩壊が遅れたと考えられる(1989 

年は 1月終わり頃から 2月中旬にかけて犬規模昇

温があった)。

また 50-80 oE (中央アジアからシベリア西部)

にかけては 12月半ばから 1月上旬にかけて深い

谷があったが，その後弱まり 2月初めに一時的

4
4
 

R
U
 

図5 1989年2月における 30mb，100mb， 

500mbの極渦の中心位置の比較(高度

線は中心付近のみを示している)



l乙谷が深まった。しかしその後は 900E以東で谷が深まり， 2月中旬以降は 170'w付近のAHの大

きな発達にともなって極東(120 oE付近)に深い谷が存在した。

図5は1989年2月の対流圏の極渦と成層圏のPNVの位置を簡単に示したものだが，ほとんど位

相が合っている乙とがわかる。

3. まとめ

(1) 600E付近の気圧の谷の存在や，対流圏から成層圏にかけての極渦の位相が合っている乙と

は，過去の暖冬年の大きな特徴で(1カ月予報指針第4章)今年も満足している。ただ今年の場合，

極渦の位相が合っていたと同時に，極地域において寒気の蓄積が対流圏から上部成層圏まで及び，

蓄積度が過去に例をみないほど大きかった。

(2) 2月は AHの発達が進んだが，あまり西進しなかったので極東東西指数は低指数にならず，

その結果日本付近は高温となった。

(3) 1月中旬から2月末にかけては PNVがはっきり 2極に分かれ，東西両半球にその伸長軸が

深まるステージであった。一般に PNVの伸長軸が90oE-90 oWIr.沿って伸びたときは，日本は暖

冬になりやすいと言われており，図5からもわかるように 1989年2月は高温になった。また図5

のように PNVの中心が西半球に移ると，暖冬は終わると言われているが 2月はずっと暖冬だっ

たので，東半球に副渦が残って伸長軸が上記の方向lと伸びている聞は暖冬が続くと思われる。

(4) 2一(1)でも述べたように， 1989年3月は低指数でも高温であった。つまり 500mbの極東東

西指数だけでは暖冬になるかど、うか判断できない。北海道気温と相関のよい他の指数やPNVの位

置，伸長軸の方向， AHの動きなどの成層圏循環場の特徴も考慮しなければいけない。

また図6は1946年以降の北海道冬平均気温の平年偏差が十1.0度以上，及び-1.0度以下の年を

プロッ卜したものである。乙の図から偏差+1.0度以上の暖冬には周期性がみられ，スペクトル解

析の結果 10年程度の卓越周期が認められた。今後は乙の周期性についても詳しくみていく必要があ

る。 ℃ 
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L. F.グループ昭和63年度会計報告

岡和63年 9月1日~平成元年6月30日

収 入 支 出

項 目 金 額 項 目 金 額

前年度繰越金 517，741円 印 席。 費 511，000円

会 費 694，000円 Cvol. 27 No. 1， No.2) 

パックナンバー販売 800円 郵送・通信費 45，964円

事U 子 手リ 息等 7，192円 月例会会議費 6，330円

I自 耗 ロロロ 3，796円

L F関西補助金 25，800円

収 入 計 1，219，733円 支 出 計 592，890円

総 計 1，219，733ー592，890= + 626，843円

残金 626，843円は，次年度への繰越金とする。

(注) 会計年度が平成元年6月30日までとなっているのは，前年度の会計報告を第1号の発

行に合わせて行えるように調整したためです。

平成元年度までの会費が未納になっている方に会費の納入(年会費 1，000円)をお願い致します。

納入の際には次のいずれかの口座をご利用〈ださい。また，気象庁長期予報課へ来課の際直接納

入されても結構です。

(1) 郵便口座 (2) 銀行口座

大手町1郵便局 富士銀行本居。苫番号110) 

口座番号:東京5ー165913

加入者名:LFグループ

預貯金種別:普通

口座番号 203156

名 称:LFクツレープ

(会計担当 三浦芳敬・小泉耕)

編集後記

今号は，昨年9月に開催された月例会の報告を中心としたものになりました。また，気象研究所

の山崎さんには，数値モテワレを用いた気候研究のレビューを，札幌の石原・大窪さんには，昨年の

暖冬についての事例解析を投稿いただきありがとうどざいました。異常天候が発生した際には，い

ろいろな見地からの解析が重要であると思います。会員の皆様からのど投稿をお待ちしております。

(山田真吾)
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