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気候変動シンポジウム

　去る1月30日，気象学会主催の月例会r気候変動」のシソポジウムが開催された．その概要を投稿された

論文をとりまとめたものである．　（朝倉記）
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1．東北山地における地形的雪線の最近の下降現象＊

土　屋 巌＊＊

P

　1．はじめに
　最近，北極を中心とする高緯度の寒冷化現象は，通常

の気象統計に表わされたもの以外にも，種々の気候的現

象を示すようになった．その一つに雪線の下降現象があ

る．カナダ領北極海諸島のいくつかで，自由大気の凍結

高度の低下と同位相の雪線低下の報告（Bradley，1973）

もその例である．

　日本の東北山地の日本海側には，大量の積雪が地形的

条件によってさらに集積されて夏の消粍期間を経過して

も残存する“吹きだまり型”万年雪がいくつかある（土

屋，1973）．これら万年雪の年々変動を検討したところ，

＊R．ecent　IQwering　of　orographic　snow　line　in　the

　mountain　area　of　Tohoku，Japan．

＊＊1．Tsuchiya一気象研究所

1975年8月

最近の上層気温の低下に対応した変動のあることがわか

った．

　2．万年雪と雪線の定義

　万年雪についての公式の表示には，国土地理院の1／2．5

万あるいは1／5万地図に図解記号として示されているも

のがある．樋口（1969）によれば定義は具体的なものと

してはないという．筆者は明治以後の東北地方の残雪に

ついての表現をしたいくつかの文書等に基づいて，新雪

の季節まで残存する積雪についての在来からの言葉であ

るとみなしたい．この場合その積雪が新雪を迎えてから

後どのように推移するかについては全然考慮していない

といえる．

　IHD作業委員会の提案した次の定義が，この万年雪

に相当するといえる．

1
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　Perennial　Snow　Cover：Snow　cover　not　disapPearing

at　the　end　of　an　ablation　season　thus　comprising且m

（n6v6）十possibly　seasonal　snow．（Technical　Papers　in

Hydr・1・gy，N・．2，1970）

　雪線については古くから多くの定義が出されているが

（例えば野上，1970），現在は典型的な氷河上に現われる

且m　lineを雪線の具体的位置として用いる雪氷学者が

かなり多い．　しかし，Hm　lineは常に明白に識別し得

るわけではないので，例えば次のような定義が日本の場

合適しているといえる．

　“吹きだまり型”万年雪の下限高度を地形的雪線とす

る．雪線の定められるのは，秋の残雪最小期になるが，

その年々の高度が地形的年雪線となる．これは今西

（1969）の提案した“上位万年雪”の下限の線と同じ内容

のものとみなせる．

　3．地形的雪線の下降現象

　万年雪の大きさについての年々変動の記録は，一つの

気候指標として気候変動の研究に使うことが考えられる

（土屋，1973；Tsuchiya，1974）．第1表は“吹きだまり

型”を中心にし，“なだれ混入型”を一つ加えた，いく

つかの万年雪の大ぎさについての年々変動を示したもの

である．広い範囲にわたって同一の傾向の見られる場合

（1966～1968年の全般的な拡大期と1971～1972年の縮少

期）と，一・つの山域でも変動傾向に差のある場合などが

ある．

　これ以外に地形的雪線の昇降という，いわば前者の面

的変動に対する鉛直的変動という形の気候指標が考えら

れる．もともと“吹きだまり型”万年雪は一定の地形的

条件（一般に北西季節風の風陰になる場所のくぼ地）が

あって成立するので，その下限高度の変動を連続的に追

跡でぎるほどに都合よく地形が揃っているわけではな

い．

　月山と鳥海山には，条件に合った地形がかなり多くあ

り，山頂の近くから1，000m近くの山腹にかけて存在し

ている．個々のくぼ地は不連続であっても，一つの山域

についてのおおまかな（100m単位程度）地形的雪線の

昇降は識別し得る場合がある．

　第2表は秋における現地観測を中心にして，若干の聞

込みや提供写真によって判定したものである．

　4．上層気温の変動

　1963年の北陸の豪雪以後に広く認められるようになっ

たのであるが，500mb面を指標としたとき，そこに強

い寒気が流入すると日本海に面した陸地に多量の雪が降

第1表 鳥海山・月山・飯豊山の万年雪面積の年々

変動（それぞれの代表的なものについて）

1953

1954

1955

1956

1957

1958

1959

1960

1961

1962

1963

1964

1965

1966

1967

1968

1969

1970

1971

1972

1973

1974

1

＿GO

什A～冊

十GO

升A

升A～冊

（十卜）

（什）

（升）

　十GO

升GO

惜G

2 3

ニGO

（＋）

（＋）

（＋）

（＋）

十卜A

（＋）

（＋）

十A

＿G

（一）G

冊A

（什）

（＋）

（＋）

（＋）

＿G

＝G

（一～＋）o

　冊GO

　十A
　（＋）

　（＋）

　十A
　十G
　十G
　帯A
　（什）

（升～＋）

（什～＋）

（ヨ十～＋）

　十GO

　＿GO

　十GO

冊GO

4

什A

冊A

冊A

十A

（升）

（柵）

5
十A

（升）

升A

十A

（升）

（惜）

1：心字雪，高度1，560～1，800m，鳥海山，吹きだ

　　まり型

2：大雪城，高度　1，750～1，850m

3：東沢，高度　1，560m

4：石コ・ビ沢，高度900～1，600m
5：弘法清水と御鏡雪，高度　1，800～1，950m

A：空中写真，　G：地上写真，　0：観測記録，
（　）：推定，　＝：9月に消失，　一：10月に消失，

＋：平均よりかなり小，什：平均，冊：平均よりか

なり大

第2表　東北山地の地形的雪線年々変動の例

1舳（最高点1，98・m）

1971

1972

1973

1974

1，560m

消　失

1ン560m

1，500m以下

鳥海山（最高点2，237m）

1，400m（筆者推定）
1，560m以高
　（筆者推定1，800m）
1，400m

1，250m

2

るという現象がある．

　第1図は1960年代と1950年代の上層気温の差を示した

ものであるが，これによって地表から上空になるにつれ

、天気”22．8．
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第1図　秋田における対流図下層の平均気温の変化
　　　　（1961－70平均と1951－60平均の差）

て，2～3月の気温低下が強く現われていること，また

1月よりも12月に低温化が示されることが認められる．

　表現を変えると，冬の期間が長びく傾向が見られると

いえる．これに対応して，1950年代よりも1960年代に第

1表に示したような，万年雪群の拡大傾向が多かったと

みなすことができる．

　上層気温を低下させるのは，シベリアからの上層寒気

の流出であり，それはまた1940年代以後に始まった北極

を中心とする高緯度の寒冷化の余波であるということも

でぎる．

　1974年4月6日，たまたま1973／74の東北地方の大雪

が山地ではどのようであったかを，空中写真測量（残雪

最少の秋の空中写真による地形図と最深積雪季節の雪の

地形図とから高度差を求めるとそれが積雪深になる）に

よって調査することができた（土屋，1974a）．

　山地では前例がないといわれるほどの大雪となったと

ころが多いが，その結果は1974年秋の残雪調査によっ

て，“吹ぎだまり型”万年雪群が，月山と鳥海山で拡大

し，数が増加し，かつ低高度にも発現する形で現われ

た．下限高度は第2表に示したようになるが，最近での

低下記録かも知れない。万年雪群が発現した場所の4月

6日における最深積雪はすべて30m前後以上であった．

　第2図は，1970／71～1973／74の冬半年（11～4月）の
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秋田における500mb気温の偏差
（1951－1970平均との差）

秋田における500mb面高度の気温の月ごとの偏差

（1951～1970の平均に対して）を示したものである．

1973／74については，第1図に示されたような，冬期間

が長くなるという形がさらに強調されている．

　ここで，第1表と第2表の面積変動と高度変動の記録

を1970／71～1973／74の上層気温と比べてみる．第2図で

は省略したが，地表に近い高度になるほど年々変動の振

幅が小さくなる点は第1図と同じである．

　1972年の大幅な面積縮少と地形的雪線の上昇は，上層

気温の顕著な上昇を反映したものであり，1973年の冬の

始めにおける暖冬傾向と3月における寒冷化は，やはり

面積の拡大（または平年への復帰）と地形的雪線高度の

前年より大幅な下降という現象を反映したものと解釈で

きる．

　5．雪線下降現象と氷河発生問題

　ある程度以上の規模を持った山岳氷河の拡大・縮少

は，雪線高度の変動を伴うものとみなされ，それが気候

変動の具体的表現であるという見方がある．

　ところが，大きな山岳氷河では，通常£mlineとも

いわれる雪線（本論で扱う地形的雪線とほぼ同じ意味の

もの）よりも下のほうに氷体が流れ出す．この氷体自体

3
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の末端の高度は必ずしも且m　lineと直接の関係はない．

氷河surgeといわれる現象では，且m　lineに関係なく

はるか下方に急速に流下して，氷河の拡大という形をと

ることがある．

　他方，ごく小さな氷河になると，surge現象（氷河源

流部でのある量以上の雪氷の蓄積があった後にそれが解

消されるような形で下流へ質量移動が急速に行われるも

のとみることがでぎる）を起すほどの厚さにならないの

で，且m　lineの昇降（これをannualsnow　lineの年々

変動と呼ぶ例も多い）が，氷河の拡大・縮少を比較的よ

く反映し，気候変動との間のtime　lagも小さいと考え

られる．

　さらに小規模な，例えぽniche（くぽ地）氷河になる

と，いわゆるcirque（カール）氷河より小型で，氷舌

も見られず，氷体が露出したり（nm　lineが氷体よりは

るかに上方に位置したとき），完全に残雪におおわれた

まま（fim　lineが氷体よりはるかに下方に下がったとぎ）

であったりという形になる．

　筆者の示した地形的雪線の昇降は五m　lineの昇降と

同義であるとみなされるので，niche型の氷河の拡大・

縮少は敏感に雪線下降現象を反映する．すなわち，niche

（くぼ地）に吹ぎたまった雪の量が多ければ，融雪季節

を過ぎても大量の残雪が残り，翌年や翌々年に持ちこさ

れて，ごく小さな氷河の母体となる．

　“吹ぎだまり型”万年雪がそれであり，残雪の厚さが

春の融雪季め始まりにおいて30mをこす場合には，融雪

季の終るころまでに大部分が氷化することをすでに鳥海

山で見出している　（土屋，1974b）．この種の万年雪が

2年から数年継続して拡大し，あるいは一時的な大雪で

かなりの厚さのものが連続して何年も残れば，東北の

1，300～1，800m高度では，その大部分が氷体になって

いるといえる．

　氷体の存在しているnicheすなわちくぼ地の斜面角度

が20度ぐらいのとき，30mの厚さの氷は0。Cのとき，

年に数mは動くことが実験式で得られている．

　鳥海山南斜面の1，350mのくぼ地に見られた大量の残

雪は，1972年以来の観察によって，1972／73の積雪，と

くに1973／74の大量の積雪（45mをこす部分もあった）

が継続して越年しているもので，ごく小規模なniche型

氷河になり始めている，あるいはすでになっているもの

といえる．この地域では，第1表に示したような地形的

雪線の下降現象があるので，それを反映したものとみら

れる．

4

　鳥海山にはこの種の現象がいくつか見られ，前述のも

のには，土地の呼び名とIHD作業委員会の提案による

定義〔Glacieret　and　Snow　Field：“A　glacieret　is　a

small　ice　mass　of　indefinite　shape　in　hollows，riverbeds

and　on　protected　slopes　developed　fヒom　snow　drifting，

avalanching　and／or　especially　heavy　accumulation　in

certain　years；no　marked　How　pattem　visible　and

therefbre　no　clear　distinction　fヒom　snow　field．Exists

fbr　at　least　two　consecutive　summers，，（7セ6hn初l　Pψ7∫

伽琢47010gクNo・1，1970．）〕とによって鳥海貝形（ちょ

うかいかいがた）小氷河の名を与えた．小氷河はglacieret

の仮訳である．

　鳥海貝形小氷河は，2年続きの大雪で発生した．1974

年10月8日に最深部で約20mの厚さがあり，面積は約

4ヘクタールで，末端は60～70度の急斜面になってい
る．

　月山・鳥海山で見られた地形的雪線の最近の下降現象

は，貝形小氷河のような現象がいくつかほかの場所でも

発生している可能性を示すものであるが，前記山地に飯

豊山を加えると，同程度またはそれ以上の規模のもの

が，少なくとも10個以上発生するものといえる．

　これらは，イタリアのCalderon氷河（ローマの近く）

やアメリカのPinnacle氷河（レーニエ山の南）と同じ

型で同規模かそれ以上の大きさである．

　6．おわりに
　平地での1。C前後の平年値気温との違いのある年に，

雪の生成する高度（1，500～3，000mとみて）での気温

の偏差はさらに大きくなる場合のあることが，雪線の昇

降に関連することを示した．地形的雪線は吹きだまりの

残雪によって示されるので，2重の偏差の増幅を受ける

ので，多雪年には，地上の気候よりも極端な偏差を示す

ことになる．

　したがって，対流圏中層以下に寒気の流入が多くて

も，地表の気温低下がそれほどでなかった場合には，平

地の記録で考えるよりも顕著な気候変化が山地では進行

していることもあり得るわけで，それが鳥海山における

小氷河の発生であるとみなすことができる．

　ここでは，地形的雪線について扱った．地形のなだら

かな場所では気候的雪線との違いは少ないが，日本のよ

うな複雑な地形が連続しているところでは，気候的雪線

は計算上にいくつかの仮定を置いて求めるだけに，現実

の氷河問題では適切でないと考えられる．

　なお，両者の区分をあまり厳重に考えない報告が外国

、天気”22．8
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には多くKaiser（1969）の編集した表もそれを反映し，

また理科年表所載の表（1975年版地．23）にもその種のも

のがはいっている．一般に降雪量が少なく，また高緯度

にあって，地形がなだらかであれば，両者の差は小さい

が，日本はそのすべてについて反対である．現実の氷河

は計算上の気候的雪線でなく，具体的な個々の地形的雪

線によって気候学的検討を加えるべきである．

　謝辞一この研究の一部に，49年度文部省科研費およ

び科学技術庁特調費を使用した．なお，現地観測に援助

をしてくださった山形県，八幡町，山形地方気象台，酒

田測候所の方々，および，鳥海山の定点写真を提供して

頂いた酒田測候所の田沢技官，同行して調査を手伝って

頂いた神田健三，安藤努，小野浩治，工藤貞男の諸氏に

厚くお礼を申し上げる．
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　1．序

　近年，異常な気候状態の発生が目立つとの指摘が多

い．もちろんその内容は気温・降水量その他種々の条件

についてのものを含んでいるのですべてにわたって詳細

に分析することは，短時日では困難である．今回はその

中からとくに冬の気温条件をとりあげ，1月の平均気温

を例として，異常な状態のあらわれ方の経年的な変化，

ならびに地域的な対応についての検討を行なった．対象

とした地域は北半球全域，期間は1931～1974年の44年

間である．この期間の累年の気温資料が比較的揃ってい

る67地点を選んで分析を行なった．

　2．異常気温の定義

　異常であるか否かの判定基準には種々の考え方があ

り，決定的な線を出すことはむつかしい．本論では44年

＊Annual　Trends　and　Regional　Correspondenses

　on　the　Occurrences　of　Anomalous　Temperature．

　一〇n　the　Mean　Temperature　in　January一

＊＊M・Mizukoshi，三重大学教育学部

1975年8月

間の平均値から標準偏差値の幅以上に離れた月平均気温

を異常高温または異常低温とし，そのような値が記録さ

れた年を異常高温年または異常低温年と規定した．した

がってもし累年の1月平均気温の出現頻度が正規分布曲

線に近い分布型をとるとすると，44年の間に異常高温お

よび異常低温の年がそれぞれ6～7年程度あらわれるこ

ととなる．

　3．異常気温の出現にみられる経年変化

　北半球各地に分布する67地点について，異常気温のあ

らわれた年をすべて選び出し，1931年以後各年ごとに異

常高温を記録した地点数と異常低温を記録した地点数と

を別々に集計した．

　まず67地点全部を合せた場合の結果を図示すると，第

1図のようになる．図の中程を基準に上に異常高温記録

地点数の経年変化，下に異常低温記録地点数の経年変化

が描かれている．この図からも明らかなように，異常高

温を示した地点数が多かった年次は1930年代と，1940年

5
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異常気温観測地点数の経年変化

＋：異常高温　　一：異常低温

代後半であり，また異常低温を示した地点数が多かった

年次は1940年代の前半と，1963年である．ことに1963年

には67地点のうち，42地点までが異常高温かまたは異常

低温を示し，きわめて特異な年であったことがわかる．

　このように67全部の地点を合せて異常気温のあらわれ

方を見た場合には，比較的地点数の多い地域の特色が強

調されたり，また限られた地域での特色が打消される可

能性がある．したがって次には北半球を経線によって便

宜的に三つのsectorに分け，各sectorごとに異常気温

記録地点数の経年変化状態を調査した．sectorのわけ方

は次のとおりである．

　a．300W～600E（ヨーロッパ・アフリカsector）地

　　　点数31．

　b．60。E～180。（アジアsector）地点数23．

　c．180。～30。W（北アメリカsector）地点数13．

以下各sectorを（　）に記した名でよぶこととする．

　各sectorにおける異常気温記録地点数の経年変化は

第2図に掲げるとおりである．簡単に各sect・rごとの

特色を記す．

　i．ヨーロッパ・アフリカsector

　異常高温は1930・1940年代に多く，1950年代以後は少

なくなっている．

　異常低温は1940年代前半に多発し，以後漸減の傾向に

あったが，1963年にはとびぬけて多くの地点で発生し

た．

　ii．アジアsector

　異常高温のあらわれ方にはあまりはっきりした経年変

化傾向は認められないが，しいていえば近年多くなって

きているようだ．

　異常低温は近年増大の傾向がある．

　6
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　sector別異常気温観測地点数の経年変化

　したがって他のsectorに比べると，近年異常気温の

あらわれる頻度が大きくなってきているようである．

　iii．北アメリカsector

　異常高温は対象とした期間の前半に多くあらわれ，後

半には少なくなってきている．

　異常低温のあらわれ方についての経年変化傾向には明

瞭なものを認め難い．

　以上三つのsectorに共通して異常気温を記録した地

点が多かった年はきわめて少なく，異常高温の場合の

1932年と，異常低温の場合の1940年との2年だけであ

る．

　4．緯度帯別異常気温記録地点数の経年変化

　次に67地点を10。ごとの緯度帯にわけて，異常気温記

録地点数の経年変化傾向を調査した．各緯度帯に含まれ

る地点数は次のとおりで，多少数が不揃いである．

　緯度帯

60。N以北
50。～600N

400～500N

30c～40。N

20。～30。N

10。～20。N

地点数

　6

　11

　18

　11

　8

　8
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　　　　　0。～10。N　　　　　　　　5

　まず異常高温についてみると，第3図に掲げるとおり

40。N以北では変化傾向が類似しており，近年地点数が

減少する傾向が認められる．これに対して低緯度圏では

明瞭な変化傾向を見出すことができない．次に異常低温

の場合を第4図に掲げる．この場合も40。N以北ではほ
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ぼ類似した変化傾向が認められる．すなわち40年代から

50年代にかけて次第に地点数が減少し，60年代には一転

して急増し，以後近年にいたるまで多い傾向が続いてい

る．また10。～40。Nの比較的低緯度でも近年異常低温を

示す地点が多い傾向にある．なお異常低温の場合には各

緯度圏で同じ年に記録地点数が多くなる傾向があり，

1940・1945・1963年などがこれにあたる．

　5．異常気温記録地点数と大気大循環特性との関連

　異常気温の出現状態が大気大循環の特性と関連を持っ

ているかどうかの検討を次に行なった．大気大循環特性

をあらわす示標としてはzonal　index（東西示数）を用

い，毎年の異常高温または異常低温記録地点数と，その

年の1月の東西示数との対応を考察した．東西示数の資

料には気象庁予報部（1972）でまとめられた半旬平均500

mb東西示数の値を利用した．この東西示数は40。Nと

60。Nの間の高度差を示標としており，北半球全周とgoo

E～170。Eのものと双方がある．本報告では東西示数の

平年偏差値をもって，大気大循環の特性をあらわす示標

とみなし，各年の第1～第6半旬の東西示数偏差平均値

と，異常気温記録地点数との相関を求めた．

　まず北半球全体について双方の関連を求めてみたとこ

ろ異常低温記録地点数と東西示数偏差との間に比較的高

い負の相関一〇．52＊（＊5％の危険率で有意）が認められ

た．すなわち，低示数の際に異常低温の生じやすい傾向

がある．しかし異常高温ならびに高・低温を合せた異常

年との間にははっきりとした関係は存在しなかった．

　次にアジアsectorの異常気温記録地点数と90。～1700

Eの示数偏差との対応を同様に検討したが，やはり異常

低温との間に有意な負の相関が認められた．（一〇．47＊）

　6．異常気温出現の地点間対応

　67地点それぞれで，異常気温の記録された年はまちま

ちであるが，この中から任意に2地点を選んだ場合，こ

の2地点で同じ年に同符号の異常気温があらわれた回

数，また異符号の異常気温があらわれた回数が多い場合

には両地点での異常気温のあらわれ方に何等かの関連性

が存在するものと考えられる．しかしこのようなことは

まったく偶然でも，44年間に3回くらいは起るし，また

5回くらい起ることも確率論からいってそれほど珍らし

いことではない．したがって67地点から2地点をえらぶ

すべての組合せについて，同符号の異常気温または異符

号の異常気温が同じ年にあらわれた回数をかぞえ，その

回数が6回以上ある2地点の組合せをすべて拾い出し
た．

7
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　まず同符号の異常気温が同年にあらわれる頻度の高

い，すなわち異常高温または低温が同位相であらわれる

頻度の高い地点の組合せは，当然のことながら近接した

地点相互間でもっとも多く存在する．しかし距離は近く

とも同時性が薄い2地点もある．第5図は44年間に6回

以上同符号の異常気温が同年にあらわれた2地点の組合

せを示したもので，該当する2地点を実線で結んであ

る．この図によるとヨー・ッパの各地点は互いに接近し

ていることもあって，その結びつぎが大きい．ただし北

ヨーロッパと中部ヨーロッパとが別々のグループを形成

しているようにも見える．このほか北アメリカの大西洋

岸各地点相互の結びつきも大きい．いっぽうアジアでは

あまり地点相互の結びつきが顕著ではない．これは地点

間の距離が比較的長いことも一因かも知れない．遠距離

であっても結びつきが認められる例は，東アジア北部と

北ヨーロッパ，北ヨーロッパとアメリカ大西洋岸域のそ

れぞれ数地点相互間の場合である．

　第6図には44年間に6回以上異符号の異常気温が同年

にあらわれた2地点の組合せを示す．この場合も該当す

る2地点を破線で結んである．同符号の場合と異なり，

近距離の地点相互の対応は見られない．遠距離の地点相

互である程度地域としてまとまって対応があるように見

えるのは，北アメリカ太平洋岸地域と大西洋岸地域，北

アメリカ太西洋岸地域と地中海沿岸地域，東アジア南部

地域と北ヨーロッパ地域などである．

　このような異常気温出現にみられる地域的対応性のメ

カニズムについては，今後さらに検討をしたい．

　7．要　　　約

　異常気温の出現について，その経年変化ならびに地域

間の対応を検討した．その結果，まず経年変化では
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異符号の異常気温が同年にあらわれた頻度の高い2地点の組合せ

　（1）アジアsectorで近年異常気温を記録する地点数

力§多いこと，

　（2）中・高緯度圏では異常低温を記録する地点が近年

多くなっていること，

　（3）異常低温を記録する地点数と東西示数との間には

関連があり，地点数の多い年と低示数の年とが対応して

いること，

　などが認められ，また地域的対応では

　（1）同符号の異常気温は近接した地点相互では同年に

あらわれる傾向の著じるしいことはもちろんであるが，

遠距離であっても二三の地域間相互で同年にあらわれる

頻度が高いこと，

　（2）異符号の異常気温についても，遠距離地域相互間

で同年に相対応してあらわれるような地域の組合せが存

在すること，

　などが明らかとなった．

　1975年8月
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3．東南アジアの降水量の変動について＊

中　島　暢太郎＊＊

　要　旨

　要旨東南アジア各地の最近100年ぐらいの月降量および年降水量料を収集し，その変動について論じた．

東南アジァの降水量はモソスーンにより支配されるので，年降水量はある場所では冬のモソスーソの雨が，

他の場所では夏のモソスーソの雨が主となっている．したがって地形の関係で近いところでも気候変動によ

る降水量の変動の位相に大きな差があることを指摘した．またモソスーソ軸の走向や位置によっても位相が

異なることを例示した．

　1．年降水量の変動

　第1図は京都，那覇とタイ国の3地点，シンガポー

ル，ジャカルタの年降水量の5年移動平均値の100年間

の変動の様子を示す．太平洋高気圧の東西軸や赤道前線

の南北移動に伴ってその北側と南側とでは相反する影響

が現われるなど，各地の降水量は大気環流の変動で説明

は出来るが，位相は同じとは限らない．さらに雨季が夏

か冬かによって変動のパターンに差があることも，この

ように各地の曲線がばらつくことの原因と考えられる．

第2図はNepal　Geographical　Societyが1968年に発行

した“The　Himalayan　Review”の原図から作成したカ

トマンズの年降水量変動図である．1900年を境にして資

料が異なっており，全般に絶対値の信用性はやや少ない

が，短周期の変動が著しいことと，長周期でも特色ある

変動があることがわかる．第3図はタイ国各地の5年移

動平均の年降水量の変動を示す．同じ国内でも北部・中

部・南部で変動の位相にずれがあることがわかる．

　2．モンスーンと地形

　前節で述べたように，近くの地点でも年降水量の変動
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第5図　タイ国北部と南部2地点の12月と8月の月

　　　　降水量

1975年8月

に大ぎな差があることの説明の一つとして，モンスーン

の方向や位置と地形の相対関係を考えてみる．第5図は

タイの比較的北部にあるPHITSANULOKと南端に近

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　11
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第7図　タイ北部CHIANG　RAIの各月の月降水
　　　　量

いNAKHON　SI　THAMMARATの8月と12月の月
降水量の変動を示す．前者は夏のモンスーンで後者は冬

のモンスーンによって主降雨が得られることがわかる

が，両者の年降水量の変動が同位相にならないことも理

解出来る．第6図はマレーシアの北東部のKota　Bharu

とマレー半島南端に近いSingaporeの12月の降水量の

タイ南部SONGKHLAの各月の月降水量

12

変動を示す．共に冬のモンスーンが主降雨となるところ

であるが，モンスーン軸の方向や位置の変化が効いて，

互いに逆位相の変動を示していることが注目される．

　3．月降水量の変動

　上述のように各月の降水量の変動にはそれぞれ特色が

あるので，この節では冬多雨型と夏多雨型の例について

各月の月降水量の変動を比較した．第7図はタイ北部の

CHIANG　RAI月降水量を5年移動平均したもので，

年降水量の変動も最下段に示されている．5月から9月

、天気”22．8．
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までの多雨季でも必ずしも変動の位相が同じでないこと

がわかる．第8図はタイ国南部のSONGKHLAの同じ

ような図であるが，ここでは11月が最多雨となってい

る．その変動の様子は当然のことながらCHIANG　RAI

の夏のそれとは大きく異なっている．

　4．あとがき
　紙数の都合で収集した資料のすべてを書くことが出来

407

なかったが，モンスーン地域の降水量の長期変動を理解

するにはモンスーンと地形の関係を十分考慮しなければ

ならないことを指摘出来た．なおこの資料を集めるに当

っては各国の気象台，京都大学東南アジアセソター，文

部省科学研究費などのお世話になったことを付記し感謝

の意を表したい．なお，詳細は「東南アジア研究」13巻

2号に発表予定である．

551．　513；　551．　583．

4・北半球における気候の寒冷化と大気大循環＊

朝　倉 正＊＊

　要　旨

　下部対流圏の平均気温として1，000～500mbの層厚を用い，1950～74年の15年間にっいて気候の寒冷化

の実態と大気大循環の各種エネルギーの変化を調らべた．トレソド指数によると，寒冷化は冬よりも夏に進

行している．緯度60。圏を通って北向きに輸送される熱量が減少すると，北極寒気の勢力は増大する．帯状

平均有効位置エネルギー（12ヵ月移動平均）は約2年周期で変動する．この2年周期を平滑化すると，1971

年以降著しく増大している．これは北半球における氷雪面積の拡大と一致し，南北温度傾度が増大したこと

を示す．

　1．はしがき
　北半球における気候の寒冷化は地上気温を用いて解析

した結果や，数値シミュレーションした結果については

すでに報告したことがある．気温の長期変化曲線から寒

冷化しているかどうかをぎめるのは，ときに主観的にな

りやすい．本論では福井（1973）が日本の気温について

用いたトレンド指数（鈴木）を北半球月平均層厚（1，000～

500mb）に適用し，客観的に寒冷化域と温暖化域が決め

られるようにした．

　平均値から標準偏差の2倍以上かたよった観測値を異

常として，その発生度数を緯度別に合計すると異常低温

は高緯度地方，異常高温は低緯度地方に多く発生してい

る．このような現象が大気大循環の各種エネルギーにど

のように反映されているかを調査した．

　2．異常値の発生について

　月平均1，000～500mb層厚を用いて，標準偏差（σ）

の2倍以上平均値からずれた値を異常値とし，標準偏差

ごとに発生度数を数えると第1図に示すように異常低温

の方が異常高温よりも多発している．これは気候が寒冷

＊A　cooling　trend　ofclimate　in　the　northem　hemi－

　sphere　and　the　atmospherie　general　circulation

＊＊T・Asakura（気…象庁長期予報課）
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第1図

22　2ム　2、6　珊　　3ρ　翠　ユ4　乳6　鵠

月平均層厚（1000－500mb）の平均からの

偏差が標準偏差の2倍以上になった場合の
度数分布．

1975年8月

化しているためと思われる．標準偏差別にみた異常値の

発生回数は標準偏差の2．1倍がもっとも多く，まれに3

倍以上に達することがある．大半の異常値は標準偏差の

2．3倍以下なので，2．4倍（数百年に1回の出現確率に

当る）以上の異常値の発生度数を季節別に集計すると，

13
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辮1翫拓懇湘1，

　19515253545556575859606162636465656768697071第2図　2．4σ以上の異常値発生回数の経年変化
　　　　　（1951－72），図中白の棒グラフは異常高温，

　　　　　ハッチの捧グラフは異常低温
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72

異常高温には季節による違いは見られないが異常低温に

は季節変化が見られる．冬季（11～2月）と夏季（6～

8月）に異常低温が多発していることは注目される．

　また，2．4σ以上の異常値発生の経年変化は第2図に

示すように1950年代の前半に多発し，後半に少なかっ

た。しかし，1960年代にはいってから徐々に増加し，異

常気象が多発していることを物語っている．種別にみる

と，高温よりも低温の発生度数の増加の方が目立ってい

るがこの事実は気候の寒冷化が進行していることを示す

ものであろう．また，異常値の多発は気候の母集団が変

わってきたためである．

　3．北半球における寒冷化域を温暖化域の分布特性に

　　ついて

　気温の経年変化曲線をみて寒冷化しているか温暖化し

ているか判断することはむずかしいことがある．そこ

で，本論では鈴木栄一（1968）が導入したトレンド指数

1Tを用い，北半球上で緯・経度10。ごとの格子点におけ

る月平均層厚（1，000～500mb）値について1Tの分布

を各月毎に作成した．ここでは1950～72年の1月と8月

について述べる．なお，トレソド指数はつぎの通りであ

る．

トレソド指数1TニS／＾〆N（ノV－1）（2！V＋5）／18

　　　　　　s－2〔P一戦一1）〕

＞ぐmR†，e。di。de義・

　　　　　　　　　　　　　　　　翁

／　沿鷲一　y一 ①『

，〆レ陵♪
’
駕

　　　　　　　　　　　　　　　『　　　　　　　　　　　　　　　’　　　　　　　　　　　　　　，／
　　・・、㌧、　．梶こ㍉　・衡二蒙三一し一’一

（a）　1月の北半球下部対流圏気温のトレソド指数

　　　の分布

・
σ

．．諮嘆㌶
　　　　　〆堪！ノ　ll爵蝉忍．．遷

・繍毒熱潮

　　メヘ　ロヤ

／零騰㌃＼、ブN　④

cズジ》．

欄一懲　　195σ→972
　　　　．　　　　　　　　　Aug．

　　ル　　

PニΣ窺
　　乞：＝1

ただしノVは総数，窺は時系列¢、，¢2，……鋤の中で碗

以後に飽より大きな値が出現した回数である．1Tが

＋1～一1の間にあるときは統計的に有意でなく，その範

囲外の値をとるとき有意となる．2以上の値をとると2

％の水準で有意である．

14

（b）　8月の北半球下部対流圏気温のトレソド指数

　　　の分布

　　　　　　　　　　第3図

　第3図aは1月のトレンド指数分布である．寒冷化し

ている地域は北米大陸中部以南，シベリア大陸中部に限

られている．とくに，タイミール～ノバヤゼムリアを中

心とした北極地方，チベット高原北方，アメリカ中部，

大西洋中部ではっぎりしている．一方，温暖化域は比較

職天気”22．8．
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的広域に拡がり，大平洋～日本，グリンランド付近，地

中海域にみられ，北半球全域が寒冷化しているわけでな

い．

　夏の例として8月のトレンド指数分布（第3b図）を

みると，1月よりも広域にわたって寒冷化している．そ

の主な地域はシベリアからヨーロッパにかけての広大な

地域と北米大陸中南部にみられる．また，大西洋と東南

アジア～インドの夏の気温も低温化している．これらの

地域のトレンド指数は1月よりもかなり大きく，しかも

主要な農業生産地帯をおおっていることは注目される．

しかし，中国大陸と太平洋域では冬と同じく温暖化して

いる．日本は北日本が寒冷化し，西日本～沖縄は温暖化

しているが，1960年以降について指数を再計算すると中

国大陸も日本も寒冷化し始めているので，8月は冬と違

い北半球の大半の地域の気候が寒冷化していることにな

る．

　4．北極地方の寒冷化と熱輸送量

　北極地方を中心に気候が寒冷化しているが，その原因

についてはよく分かっていない．しかし，熱収支のバラ

ンスから気温変化がきまるので原因を追及するには熱収

支を構成する各因子を調べる必要がある．本論はそれら

の因子の中でも重要な水平方向の熱輸送量と気温変化と

の対応を調らべた．

　北緯60。の緯度圏を横切り，・うずによって輸送される

水平方向の熱輸送量は年によって変動するが，60。以北
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第4図　緯度600圏を通り水平うずによって輸送さ

　　　　れる年平均南北熱輸送量と層厚の経年変化
　　　　（1964－74）

　　　　上段：1月，下段：8月
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第5図緯度圏70。と50。の間に収束されたうずによ
　　　　る年平均熱輸送量（単位10－2／222・m／sec）

1975年8月

の層厚の変化と比較すると第4図に示すようによく比例

した変化をしている．第4図上段は1月，下段は8月の

場合で期間は1964年から1974年までの11年間である．う

ずによる熱輸送量（h／o’）と層厚の平年偏差（∠丑）と

はほぼ平行した変化をしている．すなわち，北極地方の

寒冷化はうずによる熱輸送量の減少が一つの原因にあげ

られる．

　また，緯度70。と50。の緯度圏の間に収束される熱量は

第5図に示すように1964年に少なく，1969～1970年に多

かった．これは北極地方における気温が1964年に低く，

1970年頃高かったことともよく一致する．また，1972年

にうずによる熱の収束量が急激に減少したが，これは

Kulka（1974）が指摘した北半球の氷雪面積が1972年に

急激に拡大したことも関連があるものと思われる．

　5．各種エネルギーの経年変化

　北半球の気候変化は大循環の各種エネルギーにも反映

される．もっとも顕著なのは南北の気温差に比例する帯

状平均有効位置エネルギー（・4z）である．第6図は各種

エネルギーの経年変化であるが，実線は季節変化を消す

ために12か月移動平均した値，点線は2年周期を消すた

めに24か月移動平均した値の経年変化を示したものであ

る．第6a図は・4zの経年変化で約2年周期で変動をく

り返していることは注目される．これは赤道下部成層圏

における帯状流の26か月周期や北極海における氷量の2

年周期とも関連する現象と思われる．この2年周期を消

去した・4zの長期傾向（点線）は1967年以降増加傾向を

たどり，1971年頃に急激に増加している．これは1960年

代よりも1970年代にはいってから気温の南北傾度が増大

したことを示すものである．

　一方，東西方向の気温差の目安となるうずの有効位置

エネルギー（・4θ）は第6図bに示すように約2年周期で

変動をくり返しながら，長期傾向としては減少してい

る．すなわち，東西方向の気温差は減少しつつあること

で，同一気団が東西方向に一様に拡がっていることを示

15
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（d）　うずの運動エネルギー

　　　　　　　　　　　　　図中実線は12ヵ月移動平均値，点線は24ヵ月移動平均値．

値は何れも日々の値を月平均したものを基礎にしている．単位は何れも100J／ton

している．したがって，南北方向の気温差は増大し，・4z

が増加傾向を示していると一致する．

　帯状平均の運動エネルギーκzは・4zの変動の約2倍

の周期で変化し，1971年以降帯状流が強まっているの

は，南北方向の温度傾度の増大と関連した現象と思われ

る．・4zと埼の周期が違う理由は今後に残された間題

点である．また，うずの運動エネルギー瓦は1964～

1967年までは埼と逆の変化をしていたが，その後は余

り変わらず1972年頃からK・は埼と共に増大してい

る．

　以上の解析事実から，1970年代は南北の温度差の増大

と共に・4zは増加し，1覧もK・も増大して，大気の運

動が活発になっている．このことが，大気の熱輸送量に

どのように関係し，気候の寒冷化に結びつくかは今後の

16

間題点に残されている．

　なお，本研究は文部省科学研究費の援助を頂いた．
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異常気象と気候変動＊

583；551．524．35；551．577．35．

福　井　英一郎＊＊

　1．まえがき
　筆者は日本の異常気象の出現回数と地理的分布などを

過去50～80年間について考察してきた＊＊＊．ただしこの

場合に異常気象としてとりあげたのは月平均気温および

月降水量の異常値であり，短期間の異常，たとえばフェ

ーンによる異常高温や台風・前線などにともなう集中豪

雨などとは異なる．しかし一般的には異常気象としては

むしろこれら後者の方を指すことが多いのではないかと

考え，混同を避けるために前者を異常気象月，さらに具

体的には異常高（低）温月，異常多（少）雨月とよんだ

方が適当と思われるのでここではこれらの呼称を使用す

る．

　したがって通常の意味の極値ではないので，統計的方

法としての極値理論は適用できない．また異常値として

はいろいろのとり方があるが，ここでは30年に1回起る

程度のもの，すなわち再現期間が30年の現象を対象とし

たが，別に特別の根拠があるわけではなく，多分に一般

的通念や実用性を考えてのことで，通常の人々がその活

動時代中にほぽ1回経験するような異常現象をとったに

過ぎない．

　本稿では最初に異常気温と異常降水量について調べた

結果を要約して述べた後に，これらの出現と一般の気候

変動との間にいかなる関係または傾向が認められるかに

ついての考察を中心として記述する．

　2．異常気象月の出現回数とその分布

　各月の平均気温および降水量が平年に比べて異常であ

った回数を1年中の各月および日本の各地方を代表する

と思われる下記15地点について1891～1970年の80年間に

ついて求めた．

　旭川，札幌，根室，秋田，宮古，新潟，金沢，東京，

名古屋，浜田，広島，高知，福岡，鹿児島，名瀬．この

場合に異常値の判定法には数種のものが弄えられるが，

若干の地点についてその全部を予察的に試行してみたと

ころ，結局Thompsonの棄却検定の方法が最も妥当な

値を与えることを知ったので，これを採用した．その結

果だけを要約すると次のようになる．

　気温の異常月

　1891～1970年を10年ごとに区切り，これら10年中の異

常値を上記の方法によって判定した．

　1）月別変化　異常高温月の出現は5月に最も多く，

7月がこれに次ぐのに対して，最も少ないのは3月，6

月，11月である．異常低温月は冬から春にかけて最大，

夏に最も少ないのは極めて常識的であり，両者を合せる

と結局春に異常の月があらわれやすく，これは恐らく気

団の交替季に当っているためで，他の要因よりもその影

響力が大きいためと考えられる．

　2）地方別分布　異常高温月，低温月の出現はいずれ

も中国や四国以西の西日本に最も多く，中部日本がこれ

につづき，北日本に最も少ない．ただ’し異常高温月では

西日本と中部日本の有意差は極めて小さいのに対して低

温月の北日本と西日本のちがいはわずかに3％の危険率

で有意で，その差は非常に明瞭である．

　3）時代別変化　10年ごとの変化をみると冬では1940

年および1950年代に高温月が非常に増し，1960年代に入

って急減している．一方低温月は1940年代に最大で，

1950年代に急減し1960年代に再び増している（第1図）．

夏には高温月は1940年代にわずかながら減少し，その後

再び増加の傾向がみられるが低温月はほとんど増減がな二

向

ユ0

2．0

’．0

＊Unusual　Weather　and　General　Fluctuation　of

　　Climate

＊＊E．Fukui

＊＊＊文献中の（福井1974a，b）は近く一部修正の

　　上他誌に投稿の予定である．
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第1図冬季における異常月出現回数（右側の目盛〉

　　　　と平均気温（左側の目盛）の関係

　　　　○　異常高温月　　●　異常低温月
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第2図 夏季における異常月出現回数（右側の目盛）

と平均気温（左側の目盛）の関係

○　異常高温月　　●　異常低温月

い（第2図）．

　降水の異常月

　1）月別変化　全国の合計でみると多雨月の出現回数

は5月に最大，すなわち季節的には春であり，夏と冬の

差は小さい．一方少雨月は冬と夏に最大（1月および7

月），春（4月，5月）に最少である．

　2）地方別分布　多雨月の出現回数の最も多いのは日

本海側と太平洋側の地方で，少雨月の出現は太平洋側

（とくに冬に圧倒的に多い）と西日本で，いずれも春に

少ない．

　3）年代別変化　第3図にみられるように多雨月の出

現は1890年代と1950年代に最も多く，1920年代に少な

いが上の曲線からもわかるように1950年代は全般的に多

雨，1920年代は少雨の時代であったことに対応してい

る．また少雨月は1890年代に最も多く出現しているが，

これも一般的の変動傾向と一致している．
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第3図

18

つ

異常降水月および異常多雨日出現回数とそ

れぞれの期間における15地点平均年降水量

との関係

○　異常多雨月　　　　●　異常少雨月

△　第1～第5順位までの異常多雨日出現
　　回数

　3気圧パターンとの関係

　これら異常月出現のあるものはその時の気圧分布型と

結びつけてある程度まで総観的に説明される．

　しかしこのためには比較的広範囲にわたって集団的に

発生した場合を選ぶ必要があり，1921～1970年の50年

間にこれに該当するものは気温については6回（高温3

回，低温3回），降水については4回があげられる．

　ここではその中の1例づつをとるに止めるが，1961年

9月の異常高温は北海道，日本海岸地方，西南日本にひ

ろがったが，この月は夏型に近い気圧配置が月末までっ

づいたために全国各地で記録的高温を示し，東京でも5

日に35．0。Cまで上昇した．

　一方異常降雨月4回の中で多雨月が1回（1945年10

月），少雨月は3回（1939年12月，1941年7月，1956年

12月）であった．

　上記の多雨月は東海地方や西日本でとくに顕著であっ

たが，これは台風83号および84号による降雨が積み重な

ったためと考えられる．

　4．異常気象と一般的気候変動との関係

　世界全体についてみると異常気象の増減傾向と一般の

気候変動との間にはかなり明瞭な正の相関があるとさ

れ，とくに気温については最近の寒冷化時代に入って異

常低温が増しているのに1940年ごろまでの昇温時代には

これと反対に異常高温の出現が多かったことが報告され

ている．筆者は日本だけでは必ずしもそのままの形では

該当しないのではないかと考えたが，その理由の一つと

して日本の寒冷化が西欧その他と比べて約20年おくれて

初まったことがあげられる．しかしこの問題は気温変動

と異常気象との関係や両者の性格の特性を明らかにする

上にも非常に重要と思われるので，さらに一，二の方法

を用いて検討してみることにした．

　第1の方法として前に求めた各10年ごとの各月15地点

における異常月の総出現回数とこれら各地点のそれぞれ

の期間における月平均気温の平均を冬季（出現回数につ

いては1月と2月の合計，平均気温は1月のみで代表せ

しめた）と夏季（同じく回数は7月と8月の合計，平均

気温は8月のみをとる）に分けて両者の関係をみたのが

第1表，第2表である．

　第1図，第2図はこれらの関係を示したものである

が，15地点の中には東京，名古屋の巨大都市が含まれて

おり，都市の膨脹発展による昇温の影響が大きいと思わ

れるので，この2都市を除外した13地点の平均気温の変

化を別に示してあり，実線の曲線は15地点の平均気温，

、天気”22．8．
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第1表　冬季の異常月出現回数とその期間の平均気温

1891～1900

1901～1910

1911～1920

1921～1930

1931～1940

1941～1950

1951～1960

1961～1970

413

異常高温月
出現回数

3
6
6
3
4

10

16

5

異常低温月
出現回数

6
7
6

10

7
17

1
9

平均気温

1．7。C

2．3

1．9

1．4

1．6

2．1

2．4

2．3

第2表　夏季の異常月出現回数とその期間の平均気温

1891～1900

1901～1910

1911一）1920

1921～1930

1931～1940

1941～1950

1951～1960

1961ヘノ1970

異常高温月
出現回数

3
0
1
4
6
4
9

13

異常低温月
出現回数

4
5
1
0
2
1
1
0

平均気温

23．1。C

23．9

24．3

25．1

24．6

25．0

24．5

24．8

第3表 異常降水月出現回数その他とその期間の15

地点平均年降水量

1891～1900

1901～1910

1911～1920

1921～1930

1931～1940

1941～1950

1951～1960

1961～1970

異常多
雨月出
現回数

33

44

40

36

30

38

52

46

異常少
雨月出
現回数

42

28

24

25

39

24

23

27

平均年
降水量
（mm）

1720

1808

1821

1729

1706

1783

1901

1783

第1～第5順位
までの異常多雨
日出現回数

5
4
7
6
9

10

13

15

破線の曲線は13地点のものである．この両図からその絶

対値は13地点の方が当然低くなるが，相対的の関係はほ

とんど変らないことが知られる．

　第1図からわかることは多少の例外は別として気温の

上昇時代には異常高温月が増加し，異常低温月は気温の

下降時代，たとえば1921～1930年にいち’じるしく多くな

り，同様のことは第2図の夏についても認められ，冬よ

りもむしろ明瞭である．

1975年8月

　このような関係を年降水量の変動についてみよう．第

3表は各10年ごとの15地点の平均年降水量＊と多雨月お

よび少雨月の出現回数を示したものである．

　第3図の曲線は前記15地点の年降水量の経年変動を示

すもので，よく知られているように1911年代と1950年代

に多雨，1930年代にやや減少し，最近は1960年代の少雨

期から破線であらわしたように徐々に増加している．

　1971年以後以外はいずれも10年単位の平均であるが，

この図からもほぼ30～40年の周期の存在が明瞭に認めら

れる．またこれら長期変動と異常月出現の間には明瞭な

正の相関関係が確認され，雨の多い時代に異常多雨月は

増加し，少ない時代に減少していること，これに対して

少雨月の出現回数は大体この正反対になることが知られ

る．

　以上の記述から気温，降水量ともにその異常は大体に

おいて気候の一般的の変動と同じ傾向の変化を示すこと

がわかったが，これはいずれも月単位の量，すなわち気

温では月平均気温，降水量では各月の総量をとっている

のであるから両者は全然独立ではなく，ある程度は当然

の結果といわねばならないであろう．とくに降水の場合

においては多雨月の多い10年間はこの期間の総降水量を

大きくするのでその平均の値も大きくならざるを得ない

であろう．気温についても影響の程度はやや劣るにして

も大体同様のことが考えられるのでこの方法だけではけ

っして十分とはいえない．

　元来異常気象というのは月単位の平均や総量の異常で

はなく，かなり短かい期間の現象を指すことの方が多

く，上記の月単位のものは天候よりも長く，季節よりは

短かい期間のもので適当の用語がないので便宜的に用い

たに過ぎない．

　第2の方法として上記狭義の異常気象をあらわすに近

いものとして気温についてはその月に起った日気温の最

高または最低の値を，降水量についてはその年の最大日

量をとり，1970年までの全期間でのそれぞれ第1順位か

ら第5順位に入るものの中で各10年ごとの期間でとくに

これに当るものが15地点で何回あらわれたかを求めた．

その結果は第4表および第5表のごとくである．なおこ

の場合に冬は1月，夏は8月のみをとった．このように

すれば月平均や月総量とは異なって一般的変動とはかな

り独立した量を示すであろうと考えられる．

　これと一般的な気温の長期変動（15地点の平均）との

関係を示したのが第4図（1月）と第5図（8月）であ

＊名瀬のみは1891～1896年，1945年，1950年を欠く．
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第4表　第5順位までの各種気温の出現回数

1891～1900

1901～1910

1911～1920

1921～1930

1931～1940

1941～1950

1951～1960

1961～1970

1月中の

高かった
日平均気
温

8
14

8
7
8

11

12

13

1月中の
低かった
日平均気
温

2
10

7
15

17

10

3
7

8月中の
局かった
日平均気
温

2
2
3
7
1

18

17

21

8月中の
低かった
日平均気
温

6
15

7
5
8
5

18

4

第5表第5順位までの最大日雨量出現回数

1891～1900

1901～1910

1911～1920

1921～1930

5
4
7
6

1931～1940

1941～1950

1951～1960

1961～1970

9
10

13

15

r七，

●

一
20

る．

　第4図からわかるように1月においては順位の高かっ

た異常高温日の出現回数が一般の変動とほぼその増減の

傾向をともにしている一方において異常低温日もそれほ

ど顕著ではないがやはりほぼ前と反対の関係を示してい

る．また8月（第5図）では気温の一般変動の振巾が1

月に比べるとかなり小さく，したがって相互の関係は1

月ほど明瞭ではないが，大体の傾向は否定できない．

　同様のことを降水量についてみたが，この場合には年

総量と1年間の最大日量だけを考え，やはり後者の中で

第1順位から第5順位までに入るものの合計（15地点）

を10年ごとに分けたものを第5表に示したが，年平均降

水量の変動との関係は前の第3図中に加えた．

　ここで注目に値するのは一般の変動とはほぼ無関係に

異常多雨の日が増加の傾向にあることである．一般に局

地性豪雨の情報や洪水被害には人為的要素がかなり多く

含まれているために最近におけるこれらの増加も自然的

のものではないような考え方も多いが，上記の考察の結

果から必ずしもそうでないようにも思われ，その原因に

ついては不明ながら一つの示唆を与えるものといってよ

いであろう．

　以上を要するに日本でも短期間に起る狭義または通常

の意味に近い異常気象も一般の気候変動とほぼ同じ方向

に起っていることを明らかにした．この場合に異常気象

が一般の気候変動を左右すると考えるよりも，むしろ気

候変動の方が同じ方向の異常を誘発する引金となるとし

た方が妥当のように思われるが，この間題についてはさ

らに別の方面から検討したいと考えている．

欄

2，0

’．o

o

o

’σ

’89’

1
’9σo

第4図
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1
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　　　　　　　0’94’　　　」95」　　　’96’
1　　　　1　　　　　i
も0　　　逐O　　　’70

1月の平均気温の変動と第5回順位までの
異常高（低）温日出現回数との関係

○　異常高温日　　●　異常低温日 文献

‘t♪

25
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　’5　　ノお　ノ

　　，9あ

第5図

ム

4

’9α　　　　’9”　　　　192」　　　’93”94”95”96’
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20

’0

8月の平均気温の変動と第5順位までの異
常高（低）日出現回数との関係

△　異常高温日　．▲　異常低温日

福井英一郎，1974a：1960年代の異常気…象につい
　て，1974年度日本地理学会春季学術大会講演予稿
　集，P．207．

福井英一郎，1974b：異常気象の出現と分布，1974
　年度日本気象学会春季大会講演予稿集，p．109．

気象庁，1968：日本における異常天候の記録

　（1900～1965）気象庁技術報告60号．

気象庁，1970：気象要素の度数分布，気象庁観測技
　術資料33号．

気象庁，1974：全国異常気…象・気…象災害一覧，気…象

　庁観測技術資料85号．

気象庁，1974：近年における世界の異常気象の実態

　調査とその長期見通しについて．

■
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6・山岳弛帯における冬期降水量の変動特性＊

551．　577．　33．

樋　口　敬　二＊＊

　1．はじめに
　北海道，東北，中部，山陰の各地方の日本海沿岸の河

川では，冬期にその水源地域である山岳地帯に多量の水

が積雪として，蓄積される．

　菅谷（1953）の調査によれば，只見川（流域面積2，350

km2）では，年間総降水量が，50．0億トン，このうち積

雪水量は，21．4億トンで，43％にあたる．小笠原・藤平

（1966）の調査によると，愛本測水所に至る黒部川集水

域（654km2）では，年間総降水量31．3億トンに対し，

積雪水量は，11．3億トンで，36％にあたる．

　このように日本においては，山岳地帯の積雪が水資源

として重要であり，水資源開発系をモデル化する場合な

どでも，河川流出の入力系としての冬期降水量の特性を

明らかにすることが重要である．しかし，これまで，水

資源として積雪の総量に関する調査研究は多いが，河川

入力系として降積雪の特性を検討した研究はみられない

ので，その点について考察した結果を報告する．

　2．山岳地帯における降水量の季節的変動

　山岳地帯における降水については，統計的検討にたえ

る長期観測例が少ないが，中部地区においては，黒部川

の中流，小屋平（海抜高度536m）で，関西電力が，1937

年以来，降水量の観測を実施しており，すでに30年以上

の資料がある．気象関係の観測結果と同じ精度は期待で

きないが，山岳地帯における降水量の変動を論ずるには，

貴重な資料といえる．その位置は，第1図に示した．

　たとえば，樋口（1971a，b）は，この資料にもとづ

いて，北アルプスにおける冬期降水量の長期的変動を論

じ，1938～1970の期間を，1950年を境にしてわけ，比較

してみると，最近やや増大の傾向がみとめられる，とし

ている．

　一方，降水量の季節的変動については，福田・津林

（1966）の調査研究があり，1941～1963の期間について

小屋平における各月の月降水量の平均値P，その標準偏

差σpおよび両者の比σp／IPをもとめ，それにもとづい

て降水量の季節的変動を論じている．その結果は，第2

官山湾
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P
（mm）

0

o
生地
（し・くじ）

　　　　　　　　　！つ
　　　　　　　　r　聖
　　　躰　　　　　　∫　　￥
　　1一・ゾヘ㌧ノ／　1
　　　　　　　　　　　《　　1　　　　　　　　　　　ノ
　　、　　　　　　　　　　　￥
　　、　　　　　　　　　　　　￥
　　　　　　　　　　　ヤ　　ぐ　　　　　　　　　’

　　　、　　　　　k・
　　　、　　　　　　　　　　　　　　　ノ
　　　　ペ　　　　　　　　　　　　く

N　　　＼　　　　　　1
　　　　　）　　　　　　　r
　　　　ノ小屋辛　　　　　　　　　『
　　　　〆　　　　　　　　、
　　　　￥　　　　　　　　　　、
　　　　＼　　　　　　　　　　1．
　　　　　＼　　　　　　　　　∫

　　　　　、　　　　1
　　　　　～　　一．ナ鞍　　1
　　　　　∫　　聾　　　ノ
　　　　　1　　　　＼
　　・。Km　　、　　　　　　　」
　　　　　　　　　　！一　　　　　ノ　　　　　　　ノ
　　　　　「　　　　　！
　　　　　　　　で　　　　ノ　　　　　1
　　　　／思糖　　　　ひ

　　　　1　　　7
　　　ノ　　　　　　〆一
　　　！　　　　　5
　　／

ノ
ビ　　　　　　　　ィ

1　　　　ノ！
￥　　　　　〆
＼　　　　ノ

　＼1）

　第1図

（　1

（1941～1963）

＊Characteristics　of　variation　of　winter　precipita．

　tion　at　the　mountain　vange

＊＊K・Higuchi，名古屋大学水圏科学研究所

　　：1

％・・

（ズ）30

　　20

　　10

　　0

」F納Aムヘ」JASOND

（194レ1963）

JF猷A赫」JASOND

1975年8月

第2図

図に示したとおりで，これを黒部川河口の生地（いくじ）

における同様な解析の結果と比較して，福田・津林は山

岳地帯における降水量の季節的変動について，次のよう

な結論を得た．小屋平においては，σp／Pは7月が最大

で，これは梅雨の消長による変動の大きいことを示し，

21
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一方，σP／IPが12月に最小であるのは，季節風による降

雪量の変動が小さいことを示している．また，小屋平と

生地とで，σp／♪を比較すると，山地の降水量の変動は

平地のそれより少ない，というのである．

　このような降水量の季節的変動は，河川流出の変動に

反映されるが，そのし方は，季節によって異なる．とい

うのは，降水が降雨であった場合には，表面流出あるい

は地下貯溜などの過程の差はあっても，ただちに流出の

過程にはいる．ところが，降水が降雪であった場合に

は，地表にいったん蓄積し，融雪期にならないと流出過

程にはいらない．

　したがって，河川流出の入力系として考える場合，冬

期降水量は他と区別して，変動を論じなければならな

い．

　5．山岳地帯における冬期降水量の変動

　第2図にみるとおり，小屋平においては冬期降水量の

変動は，他の季節に比べると，小さいが，その上に，積

雪という蓄積過程があるために，平滑化，あるいは増大

される可能性が考えられる．

　その点を明らかにするために，小屋平における冬期降

水量として，11月以降の降水量を積算し，積算期間が長

くなるにつれて，変動がどう変るかを検討した．

　そこで，さきに福田・津林が降水量の変動と論じたと

同じ期間である1941－42～1962－63の間における小屋平に

おける降水量について，11月，11月と12月の合計，11～

1月の合計というように，11月～4月までの合計につい

て，その平均値3標準偏差σs，および両者の比σs／3を

もとめた．このうち，σs／3を図示したのが，第3図に

おいて○を結んだ線である．

　第2図と第3図とを比較すれば，明らかなように，冬

期降水量を積算すると，σp／Pは，減少し，夏期降水量

のσp／Pが約50％であるのにくらべ，σs／3は，約10％

となって，相対的にいえば，1／5ていどの変動となる．

　同様な検討を，観測開始から最近までの，1937－38～

1970－71の期間においておこない，σs／Sを図示したの

が，第3図の◎を結んだ線であり，統計期間は長いが，

　　50
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（拓）20

　　1q
　　O”
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　　　　　第4図

上の結果と同じ傾向を示している．

　もっとも，このような傾向は，冬期，夏期をとわず，

降水量を積算する場合に共通のものである可能性が考え

られるので，同じ小屋平の同じ期間について，夏期降水

量の積算値とその標準偏差の比をもとめてみた．積算

は、，5月には、じまり，5月～6月というよう4こして，5

月から10月までおこなった．その結果が，第4図の●を

結んだ線である．

　この図には，第3図に示した冬期降水量の積算値の結

果を○を結んだ線によって示してあるが，この二つを比

較すればわかるように，夏期降水量の場合には，同じ月

数を積算しても，σs／3の値は，冬期降水量の場合より

も，大きく，ほぼ倍ちかい．

　したがって，冬期の降水は，夏期の降水に比べて，月

毎の変動を相殺する傾向をもっていると考えてよいと思

われる．

　このような結果は，冬期降水量の積算に相当する積雪

量が，山岳地帯において変動の少ないことを意味してお

り，山岳地帯の積雪調査の結果も，例は少ないが，同じ

ような傾向を示している．たとえば，東・樋口（1952），

樋口・板垣（1953）が調査した大雪山忠別川流域の場合

には，流域面域が256km2で，総積雪水量の5年間の平

均値が1．72億トン，5年問の変動巾は，一14．O～＋11．5

％ていどであり，小屋平における冬期降水量の積算値の

変動巾にちかい．

　4．これからの問題

　3で述べたとおり，小屋平における冬期降水量の変動

は，降雪の蓄積である積雪過程を通じて，小さくなる傾

向を示しているが，これは，冬期の降水が月毎の変動が

相殺する傾向で起っているためと考えられる．

　もし，各月が同じ変動傾向をもっているとすれば，

σs／3は，積算の期間を長くしても，変わらないか，場

合によっては，大きくなる，と考えられるからである．

　したがって，σs／3が第3図に示したような傾向をも

つのは，小屋平，あるいは，より広くいえば，黒部川中

流における冬期降水の河川入力系としての特性であると

、天気”22．8．

¶

■



レ

気候変動シンポジウム

いえる．

　ところが，一一方，菅谷（1953）が，只見川流域の只見

（海抜高度370m）などの降水量の傾向を解析したとこ

ろによると，冬期（11月～4月）の降水量の積算値は，

夏期（5月～10月）の降水量の積算値よりも，変動が大

きくなっている．

　したがって，降水量の積算値の変動の季節による違い

は，流域の特性の一つといってよいと思われる．

　そこで，将来の課題は，日本の各地域にある河川流域

について，σs／Sをもとめ，その比較を行なうことによ

って，河川入力系としての冬期降水の特性を明らかにす

ることである．たとえば，各地域の気候によって降水

量，積算期間が異なるため，σs／3の減少，増大の傾向，

その最終値に違いができるが，それらが，日本国内で，

北から南へゆくにしたがい，どのように分布している

か，などの検討は，興味のある問題である．

　また，これらの傾向と夏期降水量のσp／Pの特性とを

結びつければ，各河川における入力系としての降水特性

をあらわすパラメーターとなり得るものと期待される．

　そして，その結果は，水資源開発系のモデル化におい

て，入力系としての降水の特性とその変動をいかにとり

こむか，を考える場合や，気候の変化によって起る降水

量の変動が，河川流量や河川水温にどんな形で影響を与

417

えてゆくかを知る上に，重要な基礎資料となると考えら

れる．
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7主要な気圧配置の出現頻度と100mb面の等高線型との関係＊

吉　野　正　敏＊＊

陰

　要　約

　1956～1970年の15年間の各月について，東アジアにお

ける地上気圧配置の冬型・気圧の谷型・移動性高気圧型・

前線型（梅雨前線型）・夏型の5つの出現日数を調べた．

一方，100mb面の月平均の等高線図の型を分類し，そ

のクロノロジーを作った．これらはすべて表に示した．

次に，両者の関係を表にまとめた．その結果，次のこと

が明らかとなった．（i）100mb面の極渦の中心が

90。E～180。Eのセクターにあることが全体の月の約半

分である．（ii）夏の北半球の高気圧は全体の月の3分の

＊Occurrence　Frequencies　of　Main　Pressure
　Pattems　over　East　Asia　and　their　Relation　to

　the　Conto皿Pattems　at　the100mb．1eve1．

＊＊M・Yoshino，筑波大学地球科学系

1975年8月

2が50。E～100。Eの範囲を占めている．（iii）100mb

面の型がある特別の型のとき，地上の冬型の出現日数が

特に多い．しかし，この関係は例えば1月と3月と異な

る．（iv）この（iii）と同じ傾向は，気圧の谷型，移動性

高気圧型についても認められる．（v）地上の気圧配置で

前線型と夏型が卓越するのはやはり特定の100mb面の

型のときであるが，これも月によって関係が異なる．し

かし・かなり明らかな差が認められるので，異常気候の

予想などには利用できるであろう．

　1．まえがき
　東アジアの気圧配置ごよみ（1941～1970）については

別にまとめた（Yoshino－Kai，1974）．今回はその資料を

使って，1956年から1970年までの15年間における冬型・

気圧の谷型・移動性高気圧型・前線型・夏型などの気圧

25
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第1表（a）100mb面における月平均等高線図がW型の条件

型

Wl
W2
W’2

Wノ’2

W3
W’3

W4

極渦の中心
の絶対高度
　（gpm）

15990－15610

15600－15210

15600－15210

15600－15210

15200－15010

15200－15010

15000以下

中緯度または低緯度の高圧部

16560gpmより高い地球の経度範囲

ほとんどの場合270。以上

　　　　120。以上

　　　　120。以上

　　　　120。以下

　　　　120。以上

　　　　120。以下

　　　　　不問

高気圧の中心の絶対高度（gpm）

16600－16640，ほとんどの場合，北西太平洋か東アジア

　　　　　　　　　16600以高

　　　　　　　　　16600以低

　　　　　ほとんどの場合，16600以低

　　　　　ほとんどの場合，16600以低

　　　　　　　　　16560

　　　　　ほとんどの場合，16560以低

第1表（b）　100mb面における月平均等高線図が

　　　　　　S型の条件

型

S　l

S／1

S2
S12

S3

東半球の高気
圧の絶対高度
　（gpm）

16600－16690

16700－16790

16800以高

16800以高

16800以高

高気圧の経度範囲＊

　不問

　不問

1－39。

40－89。

90。以上

＊30－35。Nに沿ってはかる

配置型の月別の出現頻度と，100mb面における等高線

高度図の型との関係を調べた．

　気候の長期変動と成層圏循環の型との対応に関して，

何らかの手がかりをえるために試みた研究である．

　1．型の分類
　まず，東アジアの主要な気圧配置型の分類であるが，

これは従来の方法によった．詳細については別報（吉

野・福岡，1967；Yoshino－Kai，1974）を参照されたい．

　北半球の成層圏の100mb面における月平均等高線高

度図の型の分類は次の通りである。まず，中心が15990

gpm以下の極渦をもつ冬型（W型）と，特に東半球の

中緯度に高気圧がある夏型（S型）とに大きく分類す

る．極に中心をもつ低圧部があっても，その高度が

16000gpm以上の場合はS型に属するとした．さらに，

W型とS型の細分の条件は第1表（a）と（b）の通りで

ある．

　第1表（a）でわかるように，W4型は真冬のタイプで

W1型は夏と冬の中間に現われるタイプである．さらに，

極渦の中心の位置によって，それぞれの型をさらに細分

した．すなわち，中心の位置を経度で分類し，

　1：0。～90。Eの範囲，

　丑：90。E～180。の範囲，

　皿：90。W～180。の範囲，

　∬1：0。～900Wの範囲，

　0：極の近く．

　また，中心地域がかなり大きく，2つのセクターにま

たがる場合には例えば1一皿，中心が2つある場合には

例えばn，Wというように記した．すなわち，最終的な

表示としてはW3（1）とか，W4（丑，1▽）などとなる．

　第1表（b）にはS型の条件を記した．S3が盛夏，S1

は過渡季のタイプである．冬の場合と同じく，S、，…S3

はさらに，東半球の中緯度の高気圧の経度範囲で細分し

た．すなわち，高気圧の中心地域が，

　1：90。E～140。Eの範囲，

　皿：50。E～100。Eの範囲，

　皿1：10。E～50。Eの範囲．

　また，中心地域が例えば80。E～12。Eにまたがる場合

には，1－nというように表示した．

　以上の分類の基準によって，1956年1月から1970年

12月までの各月について，分類を行ない，．クロノロジ

ーを作った．その詳細な方法については別に発表する

（Yoshino，1975）ので，ここでは省略する．

　3．結　　　果

　（a）地上の気圧配置型の変動

　1956～1970年のまず冬半年の各月における冬型・気圧

の谷型・移動性高気圧型の出現頻度は第2表に示す通り

である．

　例えば，この調査期間において異常に寒冷であった．

1963年1月には冬型の出現日数は22目に及んだ．一方，

1956・1958・1959・1964・1965・1966年には11日で，そ

の間に大きな差が認められる．2・3月でも8～9日の

年による差があり，12月には1月と同’じく10日以上の差

、天気”22．8．
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第2表　10月～4月の各月における地上の気圧配置が冬型・気圧の谷型・移動性高気圧型の回数

月

1月

2月

3月

4月

10月

11月

12月

気圧配置型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

1956

11

7
5

12

10

4

3
16

8

0
5

17

1
9

18

15

4
9

1957

15

7
6

9
12

6

10

9
7

1
4

17

1
10

13

4
6

15

9
10

8

1958

11

6
7

8
10

5

0
10

12

1
5

17

11

8
9

1959

11

11

2

0
13

13

1
9

14

6
9

12

8
6

12

1960

17

4
6

7
4

13

7
9

10

1
11

13

4
7

15

2
11

11

16

4
5

1961

12

10

6

10

4
9

2
5

12

0
8

16

8
5

14

14

7
7

1962

20

7
1

10

3
9

3
8

12

0
9

15

4
5

13

3
7

11

4
6

17

1963

22

5
0

12

4
6

0
4

12

2
8

14

5
6

14

6
8

11

1964

11

9
6

11

8
2

3
11

14

0
6

14

3
7

14

6
11

10

10

10

11

1965

11

8
8

13

5
8

6
9

11

1
9

13

0
7

21

7
4

12

10

6
11

1966

11

7
4

3
11

7

0
12

11

2
11

12

3
7

13

13

9
8

1967

12

5
7

6
10

3

2
9

10

2
7

14

7
8

10

14

11

3

1968

16

7
4

15

10

3

4
7
9

0
6

10

1
6

10

5
8

13

8
10

9

1969

13

3
5

11

6
11

5
8

10

1
12

10

1
8

14

6
11

9

15

9
5

1970

15

12

3

11

9
9

1
13

9

3
7

15

9
9

10

14

9
7

第3表　5月～9月の各月における地上の気圧配置が前線型・夏型気圧配置の回数

5月

6月

7月

8月

9月

気圧配置型

前　　線　　型

夏　　　　　型

前　　線　　型

夏　　　　　型

前　　線　　型

夏　　　　　型

前　　線　　型

夏　　　　　型

前　　線　　型

夏　　　　　型

1956

5
0

16

2

18

6

1957

5
0

18

1

26

4

7
14

1958

4
1

14

2

12

10

9
10

1959

15

0

19

10

4
13

1960

12

14

0
9

15

4

1961

13

2

8
10

11

11

1962

23

1

17

3

1
14

1963

12

3

14

4

9
14

11

5

1964

17

0
11

13

1
11

1965

4
4

14

1

17

9

1
11

1966

10

12

4
14

4
3

1967

0
1

6
14

3
14

1968

0
10

1969

6
14

11

9

1970

13

1

3
10

12

7

がある．

　気圧の谷型・移動性高気圧型は2・3・4月には年に

よる差が大きくなる．例えば，移動性高気圧型は1960年

1975年8月

2月には13日，1969年2月にはわずかに1日であった．

　次に，1956～1970年の夏半年の各月における前線型と

夏型の出現頻度を第3表に示す．前線型（主として梅雨

25
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第4表　100mb面における月平均等高線図の型のク・ノ・ジー，1956年1月～1970年12月

年

1956

1957

1958

1959

1960

1961

1962

1963

1964

1965

1966

1967

1968

1969

1970

1月

W4（0）

　W4
（H，w）

W3（五）

W3（皿）

W1／2（五）

W”2（皿）

　W4
（1一π）

W4（0）

W4（0）

W／3（0）

　W3
（1一丑）

W／3（豆）

Wノノ2（O）

　W／2

（1一丑）

　W’2

（1一五）

2月

W4（π）

　Wノノ2

（皿一∬1）

　W2
（1一丑）

W4（O）

　W／3

（1一丑）

W3（1▽）

W4（1）

　W／3

（1一皿）

W4（0）

　W’3

（皿一恥

　W3
（1一丑）

W4（0）

W／3（1）

3月

W4（丑）

Wノノ2（丑）

W2（皿）

W3（E）

W／3（n）

　W／2
（1，n）

W／3（1）

　W／2

（1－n）

W3（皿）

W3（O）

W／2（0）

W4（四）

IW／3（1）

　W3　W2（1）
（0一丑）

W2（1一W2（0）
皿，w）i

4月

　W1
（1－n）

W1（丑）

W／2（丑）

W1（1）

　W1
（1一皿）

　W1
・（1，n）

W／2（皿）

W1（丑）

W1（皿）

W／2（0）

W1（π）

W／2（丑）

　Wノノ2

（1－n）

W2（丑）

w1（皿）

5月

　S1
（1一皿）

　S1
（1，皿）

S1（1ノ）

S1（皿）

S1（皿）

S1（1）

W1（丑）

　S1
（1一丑）

S、（1）

　S1
（1－n）

　S1
（1－n）

S1（1）

S1（1）

S1（1－
n一皿）

　S1
（皿一皿）

6月

S／1（五）

　S1
（1一皿）

S／1（丑）

S／1（丑）

　S，2

（1一五）

S／2（皿）

S2（皿）

S2（皿）

S／1（n）

S／1（丑）

S2（皿）

S／1（五）

S／1（皿）

Sノ、（皿）

S2（皿）

7月

　S／1

（1一皿）

　S／2

（1一皿）

　S／2

（1，丑）

S3（n）

S3（n）

　S3
（1，丑）

S！2（皿）

S／2（丑）

S2（丑）

S／2（皿）

S3（n）

S／2（丑）

S，2（豆）

S／2（n）

S／2（皿）

8月

S／1（π）

Sノ、（皿）

　S／1
（皿一皿）

S3（皿）

S3（丑）

S3（皿）

S／2（n）

S12（皿）

S／2（n）

S2（丑）

S3（皿）

　S2
（1，皿）

S2（皿）

S／2（丑）

S／2（皿）

9月

S1（1－
n一皿）

S1（n）

　S／1

（1，n）

S2（丑）

S／2（1）

S2（1）

S／1（1）

S2（1）

　S1
（1一豆）

S2（五）

　S／1

（1－n）
S’、（皿）

Sノ、（1）

S／1（1）

S／1（丑）

10月

W1（皿）

W1（丑）

S1（n）一
W2（丑）

W1（n）

　W1
（1一皿）

Wエ（n）

W2（豆）

　W2
（丑一皿）

S1（1）

S1（1一
丑）一W2

（丑）

S／1（n）

一W2（0）

W2（0）

W2（丑）

W1（O）

W、（0）

11月

Wノノ2（n）

Wノノ2（n）

W2（皿）

W／2（皿）

Wノノ2（皿）

Wノノ2（五）

　W2
（皿，恥

　W／2

（1－n）

　W1／2

（1一丑）

　W2
（五，w）

　W2
（皿，w）
Wノ！2（0）

　W3
（1一皿）

W2（0）

　W／2

（1一丑）

12月

Wノノ2（四）

W／3（0）

W3（皿）

W／3（皿）

Wノノ2（皿）

W／3（0）

W3（豆）

　W3
（1一皿）

W／3（皿）

W3（皿）

　W／2

（皿，w）

W／3（0）

W3（丑）

　W2
（0一五）

W／3（0）

燗

前線）は1962年6月には23日，1966年6月には6日とい

うように，年による差が大きい．7月にも同様の事実が

認められ，1957年7月の前線型は26日で，1967・1969・

1970年の7月はわずかの6日であった．これに比較すれ

ば夏型の年による出現日数の差はやや小さい．

　（b）100mb面の月平均高度図の型

　1956年1月から1970年12月までの各月について分類し

た結果を第4表に示す．W4型は1月・2月に多く，3

月にな：るとW3，W／3型やW2，W！2型などがほぽ同じ頻度

で出現し，4月になるとW、型が卓越する．5月にはS1

型がほとんどで，6月にはS／1型，7月にはS／2型，8

月にはS2ノ型とS3型が多い．9月にはS／1型が多く，

10月になるとW、型とW2型が多い．しかし，S1型も

でている．11月になるとW2，W／2，W”2型となり，12月

には，W3，W13型が多い．ほぼ以上のような年変化を示
す．

26

　次に極渦の位置では，1が27，皿が70，皿が5，Nが

12，0が24（ヵ月）である．すなわち，90。E～180。に

極渦の中心があることが非常に多く，全体の半分の頻度

である．

　夏の東半球の高気圧は，全体の3分の2の月が丑，す

なわち50。E～100。Eの範囲をとることがわかる．

　4．地上の気圧配置型と100mb面の等高線型との関

　　係

　上記の結果にもとづいて，地上の気圧配置型の月別の

出現回数と100mb面の等高線図の型との関係をここで

まとめておきたい．第5表は，例えば，100mb面の等

高線図がW4型の場合，1月に地上の気圧配置が冬型に

なるのは月に平均16日であることを意味する．同じW4

型でも2月には9日，3月には3日となる．これに対

し，同じW4型でも，3月には気圧の谷型が13日で圧倒

的に多いことがわかる．

、天気”22．8．
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第5表　月別の地上の気圧配置型の出現日数と100mb面のW系の等高線型との関係

月

1月

2月

3月

4月

10月

11月

12月

地上気圧配置型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型、

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

冬型

気圧の谷型

移動性高気圧型

100mbの等高線型

W4

16

7
4

3
13

9

W／3

12

7
8

12

7
8

5
8

11

12

9
8

W3

11

8
4

10

6
5

5
9

11

5
8

14

8
8

11

Wノノ2

15

7
5

9
12

6

10

9
7

6
10

6
8

12

16

4
7

W／2

14

8
4

1
9

12

7
8

12

13

9
8

W2

1
12

10

2
7

14

5
7

10

15

9
5

W1

1
8

12

2
8

14

　また，注意すべき点は，W4型の1月の冬型が16日で

あるが，これは平均で，内容的には2つのグループにわ

かれ，それぞれのグループの平均は21日と12日である．

したがって，1月に冬型が異常に卓越するのはW4型の

場合であるといえよう．そうして，1月には，100mb面

の型にほぼ無関係に11～15日の冬型がでることになる．

冬型に関する限り，3月にはW”2型のとき多く，W／2の

とき少ない．12月にはW”2，W／2，W2型のとき多く，W3

型のとき少ない．

　気圧の谷型が特に多いのは，2月ではW”2型．3月で

はW4型，4月ではW2型である．

　移動性高気圧型では3月にはW／3，W3型，11月・12月

にはW3型のとき多い．

　上記のような差が，どういう機構で生じるかについて

は，今後の検討を要する．

　次に，冬型の場合の極渦の中心の位置との関係をみよ

1975年8月

う．表は省略するが，まず，W4型の場合，地上の気圧

配置の冬型の日数が多いのはW4（1一五）型かW4（0）

型である．W4（丑）型の場合には気圧の谷型になること

が多く，W4（1）型の場合は移動性高気圧型がやや多く

なる．

　W／3型においてはW／3（0）型かW／3（皿一W）型の場

合に地上の冬型気圧配置の日数が多い．W3型ではW3

（0）型ならば気圧の谷型か移動性高気圧型，W3（N）型

かW3（1一皿）型ならば地上の冬型気圧配置になること

が多い．W”2型においてはW”2（0）型，W”2（皿）型，

Wノノ2（1▽）型のとき地上の冬型気圧配置になることが多

い．Wノノ2（1一五）型の場合は移動性高気圧型か気圧の

谷型の日数が多い．特にWノ！2（皿一∬1）型の場合は気圧

の谷型が多い．W／2型の場合はW／2（皿）型，W／2（1）型，

W／2（皿）型のとき移動性高気圧型の目数が多く，W2（y）

型では地上で冬型気圧配置になる日数が多い．W／2（0）
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第6表　月別の地上の気圧配置の出現日数と100mb面のS系の等高線型との関係

100mbの等高線型

S3（1）

S3（丑）

S／2（1）

S／2（丑）

S／2（1－1［）

S2（1）

S2（皿）

Sノ、（1）

Sノ、（丑）

S／1（1－1［）

S／1（皿一皿）

S1（1）

S、（且）

S1（皿）

S1（1一丑）

S1（丑一皿）

S1（1一丑一皿）

前線型気圧配置

5月

3
4
5
5
0

6月

13

9

14

13

18

7月

8
12

12

10

26

11

18

8月

5

5

8

9

9月

15

4
4

7
9
4

9

9

8

夏型気圧配置

5月 6月

2

2

1

7月

10

12

10

10

4

13

6

8月

12

10

14

12

10

10

9月

4

3
4
3

0

0

5

型の場合は気圧の谷型になる．W／2型は，冬から夏，夏

から冬への変りの月に出現するので，中心位置の差によ

る地上の気圧配置型の出現日数の差が比較的明瞭であ
る．

　W2型ではW2（0－n）型の場合，地上冬型，W2（O）型

だと気圧の谷型，W2（皿一皿）型，W2（丑）型だと移動性

高気圧型の日数が多い．W1型では全般に移動性高気圧

型の日数が多い．相対的にいうと，地上の冬型がでるの

はW1（1一丑）型のとき，気圧の谷型が現われるのは

W1（1）型のときに比較的多い．

　次に夏の各月における100mb面の月平均等高線図の

型，上記のS系統の型と，地上の気圧配置のうちの前線

型（主として梅雨前線型）と夏型気圧配置の出現日数と

の関係を第6表に示めす．この表からわかることは，次

の通りである．

　8月にS3（丑）型になると夏型気圧配置の日数が前線

型気圧配置の日数より多い．S／2型では特に前線型と夏

型の差が明らかで，S／2（丑）型が6月にでる場合，S／2

（1一皿）型が7月にでる場合，S！2（1）型が9月にで

る場合，明らかに前線型の日数が多い．

　S2（1）型とS2（且）型が8月にでる夏型気圧配置の
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日数が多く，前線型は少ない．S1、（丑）型の6月の場合，

Sノ、（1－n）型の7月の場合は前線型が多い．同じく，

S・（1一丑）型の6月の場合も前線型が卓越する．

　以上，S系統の場合をまとめると，8月に夏型が卓越

するのは，S3（皿），S2（1），S2（皿）型の場合，6月に

前線型が卓越するのはS／2（皿），S2（丑），Sノ、（丑），S1

（1一互）などの型の場合，7月に前線型が卓越するのは

S／2（1一丑），S／1（1－H）の型などである．いずれも

前線型の場合は（皿）をともなうか（1－n）をともなっ

ている点が注目されよう．

　巳ま　と　め

　1956～1970年の15年間の各月について，地上の冬型・

気圧の谷型・移動性高気圧型・前線型・夏型の出現日数

を調べた．一方，100mb面における月平均等高線図の

型を分類し，それと地上の型の出現日数との関連をみ

た．今回は統計的調査結果を表で示すにとどめ，両者の

間に認められる関係の原因の考察は次の機会に行う．

　この研究の1部には文部省科学研究費自然災害特別研

究費を使用した．

、天気”228
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8．気候・海況変動の発現機構の性格と問題点＊

大　内　正　夫＊＊

　要　旨

　近年，気候・海況変動の異常性とそれに伴う自然災害

が目立ってぎたが，その原因や発現機構については不明

の点が多い．ここでは，現在考えられている多くの原因

のうち，太陽放射を主因と見なした場合の変動機構の基

本的性格や問題点を取り上げる．その際，気候変動を太

陽放射と地球放射とが熱的平衡を保つために動く柔かい

地球の複雑な均衡化運動と考え，その一連の運動の中で

生成変動する雲量や雪氷の果す役割を重視する．また，

太陽放射の変動に対応する気候・海況変動の把握にはか

なり膨大な資料の統計的処理が必要であることを実例を

あげて改めて強調した．

　1．まえがき
　気候変動は最近の世界的な寒冷化の傾向や干ばつなど

による農作物の被害によって，現代人が早急に解決を迫

られている食料問題や人口問題とも密接に関係している

ため，一般の注目を集めつつある．そこで気候変動は今

後どのように推移するかに，多大の関心がもたれている

が，現在これに対する明確な解答は与えられていない．

すなわち，最近の注目すべき研究成果として，北半球全

体の平均気温は1958年から1963年までの間に0．60C降下

している（King，1973，土屋，1975）という事実は，過

去1万年余の間においても異常といわれている．

　しかし，その今後の動向については不明とする研究者

の方がむしろ多い．

　そこで気候変動とは何か，または異常気候とは何か

は，着目する時間の長さによって変わってくるので，こ

こではせいぜい数百年以内を対象とし，余り長い時間的

変動は考えないことにする．

＊Some　problems　of　the　mechanism　of　climatic

　and　Oceanic　variations．

＊＊M．（）uti，京都教育大学．

1975年8月

　最近のアメリカの気候変動研究会の討議内容の概報

（News　Rep・rt，Dec．1974）で，本問の以後の理解に役

立つと思われる部分を要約すれば大要次のようである．

r最近の気温変動の原因は何であるか，こういう変動は

無期限に続かないことは明らかであるが，はっきりとは

わからない．気候変動機構の我々の知識は少なくとも断

片的である．それ故，地球的規模の気候変動のプロセス

はわからない．また気候変動の基礎的な質問に対しても

大部分は答えられないばかりでなく，多くの場合に核心

的な質問（Key　questions）を提出することさえ満足に

できない．」という．

　これは気候変動の研究の現状とその困難さを如実に示

し，この種の間題は一挙両断に解決できるような生やさ

しい問題でないことを物語っている．こういう気候変動

の現況を背景として，ここでは太陽放射を主因と考える

理由やそれに基づく変動機構の基本的な性格について考

える．

　2．気候変動の原因

　気候変動の原因は何か，を知ることなしには気候変動

の機構も今後の動向の推定もできないことは明らかであ

る．そこで現在，気候変動の原因として一般に容認され

ているもので，例えばソ連の気候学者があげているもの

は（倉嶋，1974）r（1）太陽活動，（2）火山爆発，（3）

大気の自己振動（海洋，大陸，極氷を媒介としておこる）

（4）人為説（人工細塵の日傘効果，CO2の温室効果，人

工熱源など）の複合作用である．

　ここで気候変動の原因はこれらの複合体には違いない

けれども，そのうちどれを主因と見なすかは研究者によ

って異なる．それは一要素を取り出して単独にその効果

だけを評価することは実際には困難だからである．例え

ば大気中のCO2の効果について考えてみても，以前は

CO2が2倍に増加すれば気温は3．8。C上昇する．（Plass，

29
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1956）としたが，その後同じく23。C（Manabe　and

Wetherald，1967）となり，最近ではCO2の増加による

直接効果はいわゆる温室効果によって気温を上昇させる

であろう．しかし，気温上昇が海水の蒸発を促がし，雲

量を増加させるのでアルベードの増大をもたらすから日

傘効果によって気温を降下させる．この両方の効果が互

に影響し合うのでその見積が困難であり，結局，CO2の

増加によって気温をどれ程上昇させるかわからない，と

述べている研究者もいる．

　太陽活動以外の他の諸原因についての検討は紙数の都

合で省略する．

　次に太陽活動の変動を原因とする場合もCO2と同様

その効果の評価は困難である．すなわち，太陽放射の変

動による直接効果によって生じた諸現象が，今後は逆に

太陽放射の受け入れを変えるように働くのでその最終効

果を正しく評定することはそれ程簡単ではない．

　ここで太陽放射の変動が気候変動の主因と考える理由

は，1つはこれまで太陽活動と気象要素やその他の事象

と関連づけて調べられた多くの研究者による多数の貴重

な証拠となる資料や研究成果がある．ただその一つの弱

点はその物理的過程が明瞭でないため一般にはそれが疑

問視されているに過ぎない．

　その2つは，最近のStarrとOortの研究（King，

1973）による前述の1958年5月から1963年4月までの5

年間にO．6。Cの北半球の平均気温の低下という見事な研

究成果である．これはその研究の方法論において従来の

やり方よりかなりすぐれており，相当に信頼のおける成

果と思われるからである．すなわち，この研究で用いら

れた気温の観測値は約1，000万という膨大なものであ

り，またそれは北半球の大気の質量の92％を占めている

という．この期間は太陽活動の活発な太陽黒点数の極大

期から極小期までを選んでいる．これまで太陽活動の気

温に及ぼす効果は，気候変動では10年程度のいわゆる黒

点周期の長さでは両者の関連が認められるが，数年以下

の場合は一般には不明とされていた．それだけにこの研

究の示唆する意義は極めて大きい．気温と黒点数との関

係は場所によってその相関が正負のいずれをとり，それ

が初期に行なわれた研究成果のように熱帯地方と高緯度

地方では正，中緯度地方では負というような単純な結果

を示さない．これは実際の資料で少していねいに調べて

みればわかるからである．

　それ故，ある一定地域の気温の平均値をとってみて

も，黒点数との見事な相関が得られるとは限らない．例

30

えば，試みに気温についてStarrらと同じ期間の日本の

北海道から鹿児島までの“World　Weather　Record

1951～60，Vol・4”に載っている日本各地の42地点の値

および気象庁年報1961～63の観測値の年平均気温と，水

温については日本沿岸の東海水産研究所収録の定点観測

の17地点＊の年平地水温を図示すると第1図の右半分の

通りである．

t
l4．O

l3，8

13．6

13．4

13∫2

13ρ

la8

ロ

C
l6，2

16，0

15β

156

15，4

1亀2

A

　．●．
リウ

k

．噛．

．．ゲ’

の．’

B

　　■　　●・
　　　

マ

．．

●

鴨●

’つ・．

●・

・％●

■
．

．
1
壷
．
－

1953　　　1955　　1957　　1959　　1961　　1963

200
160

120

80

40

0

200
160

120

80

40

0

第1図　A：太線：日本各地の観測所42地点の年平

　　　　　　　　　均気温

　　　　　　細線：太陽黒点数

　　　　　　点線：太陽黒点数の5年移動平均値

　　　　B：太線：日本沿岸の定地観測17地点の年

　　　　　　　　　平均水温

　　　　　　細線：太陽黒点数

　　　　　　点線：太陽黒点数の5年移動平均値

　同図には太陽黒点数も図示しているが，黒点と気温お

よび水温のおのおのとを比較してみると，いずれも両者

は良い相関とはいえない．’しかし，これは気温と水温は

同じように平行に変動しており，それがいずれも黒点数

の変動より2年おくれているとみることができる．

　いま前述のStarrらの結果と第1図の比較から，前者

のように北半球全域に亘る膨大な観測資料を用いた場合

には太陽活動の直接的な関係がでてくるが，後者のよう

に，ある限られた地域だけの場合にはそうはならず位相

のおくれを生ずることを示唆する，と解される．しか

も，それら位相のおくれのあるものも北半球全体を平均

すればそれが消えてしまうことを示している．そこで位

＊17地点（鴛泊，焼尻島，稲穂岬，白神岬，汐首岬

　塩屋崎，鰭崎，野島崎，大島，八丈島，大王崎，

　入道崎，経ケ岬，出雲日御崎，角島，沖の島，三
　島（対島））

、天気”22．8．

司
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相のおくれる地域がどのように分布し，それがどのよう

な原因によるかの検討が必要になってくる．

　次に前述のStarrらの研究は太陽活動の活発な時期か

ら減衰期までの期間に予想通りの見事な気温の下降曲線

を得ているが，もしこれが太陽活動の隆盛期の例えば

1953年から活動期の1958年までの期間にこれに対応する

北半球の気温は予想通りに上昇曲線を示すかどうかに大

いに興味がもたれる．それがもし予想通りに確認されれ

ば，太陽活動の変動を主因とする変動論はさらに強力な

支援を得ることになる．なお，上記の観点から協力者を

得て試みつつあるが，その観測点が少ないためか満足す

べぎ状況には至っていない．

　ここでは日本の地域の場合だけは第1図の左半分にそ

の気温と水温を示したが，これは前述の同図の右半分と

全く同じ条件で整理して図示したものである．この期間

も同様に太陽黒点数とは2年の位相のおくれがみられ

る．なお，黒点数を5年で移動平均したものを同図に点

線で示したが，極大期は1958年，極小期は1953年，1963

年になり，位相は1年おくれる．

　　ム　3
　　ロ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　A　ノ塾
　　薬20
　　ま

　数1
　，K島　　　　50　52　54　56　58　60　62　　64　66　68　　70

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　B
　舞　　　　　　，
　　　　　　」　鰹10　　　　　”　　　　　　　　　　　　　　　　　，
　　　　　‘　r　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　I

　　　　　　　　　　　　　　　ロアア　ロ　　　ロ

　蓼鱒5052餌防586062餌66687。
第2図　A：台風発生数（7，8，9月の合計）

　　　　B：赤道反流を横切る水位差の年移動平均

　　　　　　値（WYR．TKIによる）

　　　　C：1500Eと110。Wおよび20。Nと350Nの

　　　　　　間で測定した亜熱帯700mb偏西風の

　　　　　　強さ（NAMIASによる）

　3．気候・海況の変動機構の基本的性格

　気候変動は太陽放射と地球放射の両方またはそのいず

れか一方の変動でも起こりうるが，ここではその主因は

太陽放射にあるという立場から変動機構の基本的な性格

や問題点について考えてみる．

　従ってここで構想する気候変動モデルとしては太陽放

射が強化した場合は，年周変化の暖候期の特長に，反対

に弱化した場合は寒候期の特長に類似するという仮定を
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前提とする．

　それには太陽放射の年周変化に対する各気象要素の変

動を地球的な規模でおさえておく必要がある．ここでは

その手始めとして全地球的なスケールでその現象を具体

的に認識でぎるものとして，気象衛星が写し出す地球の

雲の写真をとって考える．この気象衛星が写した雲の分

布は熱帯収束帯ITCZを明瞭に写し出しているので便

利である．このITCZの位置は赤道を挾んで季節的に

変動し，夏と冬では南北に4，000kmも移動する地域さ

えある．

　このITCZの大規模な気象現象における力学的およ

び熱力学的意義は極めて大ぎいと思われる．このITCZ

の位置の移動は地球が受ける太陽放射エネルギー全体の

消長とこれに対応する各種のプ・セスを含む地球放射エ

ネルギーとの調整または均衡化運動が示す総合効果を端

的に現わしていると見なすことができるからである．

　これが関係する重要な事象としては，海面水温，蒸

発，雲量，台風，Hadly循環等があり，太陽放射が強化

する時は，そのいずれも増大または強化されると見なさ

れる．しかし，そのどれ一つとって見ても，現在我々は

その本質的な理解には達してはいないと思われるが，個

々の知識としては膨大な量に達していることも周知の通

りである．

　例えば，雲量について調べてみても，太陽放射が1％

増せば雲量0．5のとき平均気温は1．5。C増加し，アルベ

ードが0．01だけ変化すると平均気温は2．3。C変化する

（Budyko，1971）．という研究があり，アルベードの大ぎ

い雲量の気温に及ぼす効果は高緯度における雪氷の占め

る面積と共にかなり大ぎく，かつ重要である．

　最近は太陽常数が1％増すと雲量は0．009，平均気温

はO．35K増加する　（P＆1tridge，1974）という研究があ

る．しかし，この種の問題は水の状態変化に関連してお

り，太陽放射の強化→海面水温上昇→蒸発量の増大→対

流の活発化→雲量の増加→降雨量の増大等々の問題はそ

の数量的実証が極めて困難である．これらの現象は本質

的にミクロのオーダーで関係し合っている諸要素の変化

過程を分子レベルで理解する必要があるからである．

　もしも，地球に大気がなければ地球の表面温度は一20

。Cになるだろうといわれている．

　また，大気中に水蒸気がないとすれば同様に地球の表

面温度の低下を来たすことは明らかであろう．それは太

陽放射が強化し，地球表面の温度が上昇すれば，大気中

に含み得る水蒸気量は増加するので，より多く地球放射
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を吸収し，いわゆる温室効果として働くので気温の上昇

を来たすであろう．しかし，雲量も増加するので今度は

日傘効果によって日射をさえぎり，気温の上昇にブレー

キがかかり，気温の低下が予想されるので，最終効果の

確定は難かしい．

　気候変動の研究において，地球表面の71％を占める海

洋での観測資料が少ないので実証は困難であるが，太陽

放射が強化する時，局地的には気温の低下を示しても全

地球的な規模では表面の平均水温や気温の上昇があると

いう予想は前述のStarrらの研究成果が示唆していると

思われる．

　次に熱帯域におけるITCZの雲の変動とその原因と

機構についてGodsha11（1971）は、r熱帯での海面温度

の上昇→対流活動の活発化→雲量増大→Hadley型循環

の発達→亜熱帯高気圧の発達→貿易風の強化→熱帯にお

ける冷水域の形成→対流活動の減少→Hadley循環の弱

まり一亜熱帯高気圧の弱まり．」という見解を述べてい

る（土屋，1972）．

　このモデルでは太陽放射が一定でもそういう変動を周

期的に繰り返すことが可能であるが，果して実際にどの

程度そういう傾向を示すかに問題がある．これは最初の

エネルギー源は太陽放射の強化であるという条件があれ

ばすっきりするが，もちろんその証拠を示す必要があ

る．

　次に太陽放射が弱化した場合は，これを他方から考え

ると本論の主因論からは，地球放射の強化と見ることが

でぎるので今度は，高緯度地方の地球表面温度の低下→

雪氷面積の増大→南北方向の気圧傾度の増大→偏西風の

強化→亜熱帯高気圧の弱化が予想されるが，亜熱帯高気

圧の盛衰は北半球と南半球または大陸と海洋ではその性

格が異なるように思われるのでさらに吟味詳論の必要が

ある．

　熱帯域における気候と海況の変動は密接に関係してお

り，その変動機構解明の手がかりを与えると思われる事

例を第2図に示す．

　台風は熱帯域の気象・海況に関する多くの情報を与え

る（大内，1974）が，同図（A）は夏期の台風発生数，

（B）はWyrtki（1973）による赤道反流を横切る両端

の年平均水位差で，赤道反流の流速の目安になる．（C）

はNamias（1973）による経度150。Eと110。Wおよび

緯度20。Nと35。Nで測った700mbの亜熱帯偏西風

（Subtropical　Weasterlies）の強さである．その詳細な説

明は省略するが，これらの諸現象は相互に関連し，有機
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的に結びついて歯車のように連結しているように見え

る．

　この亜熱帯西風と中緯度の偏西風とはそれぞれ別の原

因で維持されているとも見られる．前者は太陽放射，後

者は地球放射が主役を演じ，高低気圧を生じ，両者の間

に熱や運動量の輸送，エネルギーの交換が行なわれ均衡

化運動がおこる．その境界面ではエネルギー源に応じた

諸現象がするどく現われることが予想されるので，気候

変動の異常性発現の一種の特性構造帯といえる．従って

特性構造帯には前述のITCZ，圏界面，海面等があげら

れるが，それらはおのおの内部構造をもつと考えられる

ので，その特性などについては稿を改めて検討したい．

　4．む　す　び

　気候，海況変動の発現機構の間題をあえて取り上げた

意図は，気候・海況による自然災害の長期予測が可能か

どうかを明らかにする目的からである．そこでその原因

を太陽放射の変動にあると仮定し，それを原因とする変

動機構を構想し，それに有利な資料や見解を若干提示

し，また問題点も指摘した．気候変動は気温変動のよう

に地域によっては太陽放射の変動との間に位相差を生ず

るものがあるので，それらの分布や性質を系統的に調べ

ることによって原因の推定も可能と思われる．もしも，

気候変動の主因が太陽活動にあるとすれば，太陽活動の

消長の予測からそれに対応する気候変動の予測も可能性

があると思われる．

　謝辞，本研究で用いた水温の観測資料は東海水産研究

所の上原進氏のご厚意によるもので，同氏並びに同研究

所に心から謝意を表します．
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9．1966年に激変した太陽活動の体制とその気候に

及ぽす影響について＊（要約）

須　田　滝　雄＊＊

　1．はしがき
　筆者は1966年頃太陽活動の体制に激変が起ったことを

見出した．黒点数が急激に減少に転じたこと，それ以上

に地磁気活動度が急減したこと，すなわち黒点の地磁気

効率が小さくなったことが，この激変の特徴で，こうし

た変化は過去に約80年のサイクルで起っている大変動で

あることが判った．筆者（1974）の別の研究によれば，

地磁気活動度が弱い（低緯度黒点が少ない）時期には例

外なく北半球の気候は寒冷化している．今回も例外でな

いと思われる．以上についての解析結果の要約を報告す

る．

　2．極大値の逐年差に見る黒点活動の大変動

　1969年の黒点極大値は106で，かなり大きな値である

が，前の極大値（1957）に比べると84も減少している．

これは極めて大きな値で，特異現象のように見える．そ

こで，1615年以後33回の黒点極大値（砿，砺，”ゑ，……

M33）について前回との差（∠”’＝払一1一仏）を調べて

見た（第1表）．これによれば1969年の一84は，1649

（一80），1738（一90），1804（一84），1883（一75）しか

匹敵するものがない大きな負の値である．これら特大の

負の値を示した年を黒点極大値急激年と呼ぶことにす

る．これらの年では，仏一1－1脇の値は払一1に対して

55％以上の減少となっている．5回の極大値急激年の

∠〃の値の平均値と他の27個のそれの平均値について，

差の検定を行ったところ，1000分の1の危険率で両者は

同一母集団に属さないといえることが判った．次に32個

第1表　黒点極大値，！協及びその逐年差，

　　　　〃旋一1一仏（∠〃臨）

年

1615

　26

　39

　49

　60

　75

　85

　93

1705

　18

　28

　38

　50

　61

　69

　78

　88

仏

140

150

160

80

80

80

60

80

100

160

150

60

83

86

106

154

132

〃宛一r払

十10

十20

－80

　0

　0

－20

十20

十20

十60

－10

－90

十23

十3

十20

十48

－22

年

1804

　16

　30

　37

　48

　60

　70

　83

　93

1907

　17

　28

　37

　47

　57

　69

払

48

46

71

138

124

96

139

64

85

62

104

78

114

152

190

106

〃iη＿1－1脇

一84

－2

十25

十67

－14

－28

十43

－75

十21

－23

十42

－26

十36

十42

十38

－84

＊On　the　Severe　and　Sudden　Change　of　the

　Solar－activity　System　occ皿ed　in1966and　its

　Ef｛じct　on　Climate

＊＊T．Suda

1975年8月

の∠”’の度数分布を求めたところBimoda1型となっ

た．　5個の∠M急減年における値が負の領域で飛びは

なれて1つの山を形成している．そしてこれらを除いた

ものの分布は，ほぼ正規曲線となっている．このこと

は，黒点極大値は急減年において母集団を異にし，次の

急減年までの間は同一母集団に属するものと解釈され

る．すなわち砺一、と払とが同一母集団にあれば，

∠躍＝仏一、一1脇は極端に大きい値はとらないが，母集

団を異にする場合には飛びぬけて大ぎくなるものと解釈
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される．これら5個の急減年で区切られた期間内におけ

る躍の経年変化は，かなりよく類似している．すなわ

ち期間の初め3ないし4個の極大値は変動少なく50ない

し80を示す（これを黒点衰退期と呼ぶ）が，5個目ぐら

いから後は急に増大に向い100を超すようになり，6な

いし8個目には150を超すに到る（この期間を黒点活況

期と呼ぶ）．そして150に近い値が2，3個つづくと，急

減年を迎える（第1図）．急減年の間隔（これを大サイ

クルと呼ぶ）は第1大サイクル（～1639）は不明，第2

（1649～1738）は89年，第3（1738～1804）は66年，第

4（1804～1883）は79年，第5（1883～1969）は86年と

なっている．平均して約79年のサイクルとなっている．

各大サイクル内における極大値，”’の経年変化が類似

していることは前述したが，第1図からも判るように第

2および第5大サイクル内におけるハ4の経年変化は極

めてよく類似しており，相関係数は＋O．81に達してい

る．第2期と5期の大サイクルの間隔は234年であり，

このことは次に示すように，極大値の変化は約79年のほ

かに，さらに長い240年ぐらいのサイクルで循環してい

るように見える．

　　　　　　　　　　1川　　1　　ロロ川畑Il　田　200
　　　欝　　　　　　衡　　　1」招ノク
　　　（D　　　　　（五，　9　　　　　伽・§100
た　　　　　　　　　　　　4　5　　6　　　8　　　　　　　　　　　　　ノタ
リ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ク　　　　　　　　　　び

喩0

§畑2040　60　8・〃ω2・　幻　64　8・働
ぺ2。0　旧珊　II　　l　i　f3蔓
ね　　　　　　　　　　　　　　ノ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ど
ロ　　　　　　　　　　　　　　　　ニ

ぞoo潜．覧　虹薯考幻25δり藩
　0

約79年については次のように考えられるが，詳しい論議

は省略する．筆者（1962）が惑星の太陽面における潮汐

力について，それらの公転周期の半分に着目して種々な

合成周期を求めたところ79．4年および88．9年の周期があ

ることを知ったが，約79年周期はこれの強制力による可

能性がある．

　次に以上のことから大サイクル転換の条件を整理する

と次のとおりとなる．

　（a）黒点極大値95以上が3個続く．

　（b）あるいは前3回の極大値の平均が120以上となる

　　　と転換することが多く，150以上になると必ず転

　　　換する．

　（c）あるいは，前4回の極大値の平均が120になると

　　　概ね転換する．133以上では必ず転換する．

　衰退期と活動期の区分は次のとおり．

　（a）極大値急減年の前の大サイクル中の後期の3個

　　　を活動期とする．

　（b）従って急減年を含めた3～5個を衰退期とする．

　この区分によって，衰退期，活動期を機械的に定め，

それぞれに属するMの平均について全平均からの偏差を

求めると第2表のとおりで，このような偏りが偶然に現

われる確率はFisherの精密検定によれば103，756分の1

に過ぎない．いいかえれば，極大値急減年は特異点と断

定して差支ない．

第3表　衰退期及び活動期の黒点極大値

18α）　　20　　　40　　　60　　　80　一ノ9α，　　20　　　40　　　60　　　δ0　　2αψ

　　　　　　　　漉ar

　第1図　黒点極大値の経年変化と極大値急減年

数字は極大値番号（”の．時計文字は約79年大サイ

クルの番号．1は東北地方大凶冷の年を示す．

衰退期の極大値

活動期の極大値

計

全平均より
多（回）

2
13

15

全平均より
少（回）

16

2

18

計

18

15

33

第2表　黒点極大値の逐年差から求めた約79年周期
　　　　（大サイクル）

第2サイクル

第3サイクル

第4サイクル

計

平 均

89年

66

79

234

第5サイクル

第6サイクル

第7サイクル

781 231

56年

？

？

237？

79？

　このような循環が行なわれているとすれば，1960年代

に始った第6期の大サイクルは，第3期に相当するから

60～70年の長さになると予想される．大サイクルの周期

34

　3．極大値の度数分布から見た黒点活動の大変動

　2節で極大値の逐年差より見て，黒点活動には約79年

の大サイクルの循環があり，最近では1969年の極大値で

サイクルが転換したことを示したが，本節では極大値そ

のものの度数分布を解析して，以上の事実を確めた．33

個の極大値，”の度数分布は2つの山を持っている（第

2図点線）が，これを前節で分類した衰退期と活動期に

属するものに分けて示すと，それぞれほぼ正規分布を示

す2つの曲線となる（第2図実線および破線）．

　このことより見ても大サイクルおよびその中を活動期

と衰退期に分けることは妥当なものと考えられる．

、天気”22．8．
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　　　　　　　　　ノ　　　　　　　　　　　　　　　　　ヤコ　
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　　　　　　　　！　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　吋、．．

　0　20　　　　40　　　　60　　　　80　　　　100　　　120　　　140　　　　160　　　　180　　　　200

　　　　　Sunspo↑　number

　　　　第2図　黒点極大値の度数分布

点線は全部のもの，実線は衰退期，破線は活動期の
もの．

　4．太陽面における蓄積エネルギーの経年変化から見

　　た大変動

　黒点数の多少は太陽面からの放出エネルギーの指標と

考えることができる．黒点数は増減を繰返しているが

200（年平均で）を超すようなことは永年に亘って起っ

ていない．このことは，長期間について見れば，太陽面

におけるニネルギー収支は，内部からの補給と表面から

の放出で釣合っていると考えてよいことを示す．こうし

た角度から次め解析を行った．

　第3図は横軸に年をとり，縦軸に黒点数の累積数をと

ってプ・ットしたものである．累積曲線の山と山，谷と

谷を結ぶ線を描くと2本の直線を得る．上限の直線は太

陽内部から補給されるエネルギーを示すと考えられるか

ら，これが直線になっていることは，数百年のオーダー

では補給エネルギーは毎年一定であることを示す．いま
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10年平均の累積曲線について見れば補給エネルギーは10

年につぎ黒点数にして48個となっている．下限の直線は

放出エネルギーに相当すると考えられるから，放出エネ

ルギーは供給を越えないこと，両直線の間隔85は，太陽

面におおる蓄積可能な最大値を示している．極端な例で

いえば，内部からの補給は年に48であるから，約18年

で85個となり，蓄積可能量を超えるから18年以上無黒点

を続けることはできないということになる．累積曲線の

各点と上限の直線との間隔は，その時点における蓄積エ

ネルギーを表わす．

　！レ∫の累積曲線と10年平均値のそれは極めてよく類似

しているから長期間の資料のある前者を後者の代用とす

ることができる．そこで，これについて1620年以後10年

ごとに，その時点における蓄積量を読取り，その経年変

化を見ると3節で述べた約79年の大サイクルと同じ周期

変化が顕著である（第4図）．すなわち，黒点極大値急

減年の頃に蓄積量は極小となっている．大体蓄積量が

100を割る頃に極大値の急減が起っている．これらから

周期を求めると約79年が卓越している（第3表）．

ぎ
も卿

葦．

　　　　　　海γ　　　　トー一一18・弾加…一一一斗

第4図太陽面における蓄積エネルギーの経年変
　　　　化，1620～1960．
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第4表 蓄積エネルギーから求めた約79年周期（大
サイクル）
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　　　　　　　　　　（年）
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1730－1796＝66／
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　　　　　湾θ甲

　　　第3図　黒点数の累積数の経年変化
　　（太陽面におけるエネルギーの補給と放出）

上段の曲線は，黒点極大値より求めたもの．下段の

曲線は，10年ごとに10年平均の黒点数より求めたも
の．

1975年8月

　1790および1960年頃の蓄積量の極小値は他に比して著

しく小さくほぼ0である．この間隔は170年であるが，

これは，太陽面における惑星の潮汐力の合成周期，178

年に相当するものと思われる．筆者（1962）の調べで

は，惑星潮汐力の長期合成としては，177．9年がもっと
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も大きい．

　第2節で，第6期の大サイクルは，第3期に似る可能

性が大きいと述べたが，エネルギー蓄積量の経年変化か

らは，第4期（1804～1883）のそれと類似することとな

る．いまのところどちらとも断定しかねる．

　5．地磁気活動度の激減と太陽活動体制の変化

　前節までの結果は1969年頃黒点活動度の激変（急変）

が起ったことを示しているが，これだけで太陽活動体制

の激変というのは妥当ではない．黒点は太陽活動の完全

な指標ではないからである．微粒子放射がどうなってい

るかが大きな問題である．この点について解析を行って

見た．微粒子放射の指標と考えられる地磁気活動度の指

標（Ci，ノ4ρ）の経年変化を見ると，1go5年以後直線的に

増大してきたものが，1964年頃急減している（第5図）．

元来，これら指標は大きな傾向としては，黒点数と平行

して変化するので，上記の事実は黒点数減少に付随して

起ったもので，本質的なものではないかも知れない．

　1905年以後の黒点数とα（何れ年平均）との関係を

見ると大体においてαは黒点数の多い年に大きいが，

かなりバラついている（第6図）．図中黒丸は1965～1972

年のもので，これらの年では，明らかに，同一黒点数に

対してαが著しく小さいことが判る．すなわち，αの

絶対値も小さいが，もっとも著しいことは，黒点に対す

相対値が小さいことである．これを別の言葉でいえば，

黒点の地磁気効率が1965年以後急減したといえる．すな

　ZO

　qg　　　　　　　　　　　　　　　　　　♪　　　夕
　α7

　　　　　　　　　　　・讐プ　翫α婦
｝

、

kト¶α5

　0ラ3P。タ8、24勿4～■2∬仰タ女　身∬まr亦方r加
　　　　　　Y毛aγ

　第5図　地磁気活動度（Ci及びAp指数）の経年
　　　　　変化，1905～1972．

わち太陽活動はこの年頃より新しい体制に入ったことを

示している．

　筆者（1962）は，さきに年平均の黒点数とC－indexと

　　　　　　　　Sの間にC＝一一　　　　　の関係があることを見出した
　　　　　　5．0十1．39S

が，第6図に示したCiとSとの関係を示す曲線の実

験式を求めると，次の3つが得られる．

　　　　　　　S
　　α一45＋、．5、S…●●……●●一………・（・）

　　CJ＝0．315＋α092衝丁…一一・・……一…（2）

　　αニO．42＋α141・gS…・一…・・一…………（3）

　これら3つの式によって，計算値と実測値との差，

∠αを求めた．3つの式によったのは実験式が妥当でな

い場合を考慮したからである．∠αの経年変化は3者と

も大体平行している　（第7図）．これによっても地磁気

活動度の黒点数に対する相対強度が1965年頃から急減し

ていることが判る．第7図では20年と10年の周期変化が

著しい．これは次の理由によると考えられる．

　（a）黒点発生緯度の11年サイクル変化に基き地球に

　　　対する微粒子放射の有効性の変化．
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　　第7図∠αの経年変化，1905～1972．
∠αは，黒点とαとの関係の実験式から計算した

ものと実測との差．下から順に．本文中の3つの実
験式によるもの．
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　　第8図∠∠C’の経年変化，1905～1972．

∠∠C∫は．∠αの経年変化（第6図）から20年周期

（ハーモニヅクとも）を除いたもの．上から順に本

文中の実験式（2），（3）によるもの．

、天気”22．8．
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　（b）黒点磁性の22年サイクル（ヘールの周期）に基

　　　づくと思われる微粒子放射の変化．

　これらに関する詳しい論議は省略して，∠αの経年変

化から，20年（ハーモニックスを含む）を引去って調べ

て見た．

　1905～1924，1925～1944，1945～1964年の3期間の

∠αについて周期分析で20年周期を取出して，これを

∠αから引去った残差，∠∠αを求めた．その経年変化

は，1966年以後劇的な減少を示している．とくに1969年

以後の減少は誠に甚しい．1905～1968年の∠∠αの平均

と，1969～1972年のそれの平均の差について検定したと

ころ，α＜O．01の危険率で有意の差であることが判った．

　6。1966年における太陽活動体制の激変

　前節までの結果により，太陽活動の体制は1964～1969

年の間に次に要約したように激変したことが判る．その

年は，新しい11年サイクルが始まった1966年と考えられ

る．

　（1）黒点数が急減した．これは過去に約79年の大サイ

　　　クルで起っている．

　（2）この大サイクルは筆者の別の研究による低緯度黒

　　　点数の周期変化と一致している．

　（3）地磁気活動度が急減した．これは（1）の黒点数の

　　　減少に見合う分以上の大幅のものである．これは

　　　微粒子活動の急激を意味するものである．

　（4）地磁気の古い資料はないが，（3）に述べた事柄は

　　　過去の大サイクルの変動にも現われていることは

431

　　　確かであると思われる．

　7．太陽活動体制の激変と今後の気候

　筆者（1974）は別の研究で，低緯度黒点数の減少（微

粒子放射の地球の受領減少→地磁気活動度の減少）の時

期には，北半球の寒冷化が過去に例外なく起ったことを

知った．そして低緯度黒点は1970年代より今世紀中少な

目に推移することを推算し，北半球の寒冷化を予測し

た．

　本稿の結果は以上の予測に一層確かな裏付けを与える

ものと思う．
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10．火山噴火と太陽活動の気温低下に及ぼす影響度について＊

須　田　滝　雄虫＊

　1．はしがき
　火山噴火の気温低下に及ぼす影響については，古くか

ら多くの学者によって論じられている．近年英国の

Lamb（1970）は，火山灰の気象に及ぼす影響を詳細に

研究するとともに，年たの火山灰ベール指数（d．v．i．）を

永年に亘って求めた．この論文の中で彼はr火山噴火は

気温低下の有効な原因であるが全部ではない」と述べて

＊The　proportion　of　the　ef琵ct　of　volcanic　erup－

　t五〇ns　on　lowering　temperature　to　that　of　solar

　act1Vlty
＊＊T．Suda

1975年8月

いる．彼が重視している事実は，大きな傾向としてd．v．i
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　●
の増加がないのに1940年以後北半球高緯度の気温が低下

傾向を続けていることである．

　筆者は気候変動（従って低温気候も）の主な原因は太

陽活動であるという立場から，その関係の解明に努め多

くの証拠を求めることができたが，これが唯一なものと

は考えていない．噴火も太陽活動に次いで有力な要因と

思われる．

　種々な要因が考えられる場合には，それらを組合わせ

たものと気象との関係を解析すればよいが，従来この種

の研究は少ない．その理由は，（1）要因や気象について
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長期間の資料を得ることが困難であること，（2）気候変

動に関して，一つ一つの要因についてさえ，十分に明瞭

な関係が得られないため種々なものを組合わせ論ずる段

階に到らなかった．ことによるものであろう．

　筆者（1974）は太陽活動と気候変化の間に極めて密接

な関係を見出すことができた．たとえば前述の1940年以

後の北半球高緯度の気温低下傾向は低緯度黒点数の減少

によるものであることが判った．そこで太陽活動と気温

の関係において例外を示すケースについて，それが火山

噴火によって説明できるかどうか解析を試みた．これが

可能であれば，太陽活動が気温変化に影響することの一

層確かな証拠を与えるとともに，いずれの要因がより大

きく影響するかということも判ると考えたからである．

　本稿ではその1例として，東北地方凶冷発生について

解析を行なったもので，この場合両要因の影響度とし

て，1．4対1．0の比で太陽活動の方が大きいことを知った

ので報告する．

　2．黒点の気圧効果指数と東北地方の凶冷発生の関係

　（1）気圧効果指数

　筆者（1963，1975）はさきに，黒点数，地磁気変動度，

U－measureおよび世界42地点の気圧について，約90年

間の値（年平均）を，それぞれ14個の周期に分解して相

互の関係を調べた．

　その結果の一つとして次のことが判った．8，10，12，

15，15／2＝22／3，22，22／4年周期で変化する黒点は，地

磁気活動度が他の周期のものより大きく，またこれら各

周期の全球的気圧変化量，71ipも他の周期のものに比し

て大ぎいことを知った．互Pは次の式で求めたものであ
る．

五P－1当．4丑「
　　　42　η＝1σ

関係するものであるから，全般的重要周期の気圧効果指

数が凶冷発生に関係する可能性がある．そこで，これら

周期の年々の気圧効果指数の和を求め，これと東北地方

凶冷発生との関係を調べた．

　1700年以後の大凶冷年を次の基準で選ぶと第1表のと

おり．

第1表太陽活動（地磁気効果）及び噴火と東北大凶冷

　　1：全般的重要周期の黒点の気圧効果指数
　　皿：前年及び当年の4．鉱z．≧50の年

　　皿：当年の諾航云≧50，前年の孤o．云≦50の年

　　四：前年の諾〃訊≧200，丑，皿に該当以外で
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－7．20

皿

○

○

N

○

　ここに，・4Pは各地点における気圧の振幅，σは各地

点における気圧経年変化の標準偏差．そこで上記の周期

を全般的重要周期と呼ぶことにした．

　周期ごとの黒点の時系列をS、，S2，S3……とした場合，

これらにその周期の】4Pを掛け合わせた値，すなわち

五P・S、，互P・S2，】4P・S3……を求めて，これらをその

周期の気圧効果指数の時系列として，14個の周期につい

て1700年から2000年までの値を求めた．

　（2）太陽活動（全般的重要周期の気圧効果指数）と東

　　　北地方凶冷発生の関係

　よく知られているように，東北地方の凶冷の発生は，

局地的なものでなく，半球規模の大気環流のパターンに

38

　（a）小沢正（1950）の整理した表の中から岩手県災

　　　害年表および石川栄助の表のいずれかに強低温

　　　と記されている年．

　（b）気候研究グループ（1962）のまとめた表に，大

　　　凶作とし，低温，寒冷，りん雨などの原因が明

　　　示されている年．

　これら大凶冷の年の気圧効果指数（全般的重要周期の）

を同表に併わせて掲げた．これを見ると指数負の場合が

圧倒的に多い．

　すなわち負の年は35回中28回で80％に達している．期

間中（1700～1973）の指数の符号は正が140回，負が134

回でほぽ同数であるにもかかわらず，大凶冷発生年にお

ける指数の符号が上記のような偏りを示していること

、天気”22．8．
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は，指数と凶冷発生との関係が深いことを物語ってい

る．この検定は第2表のとおりで，極めて高い水準で

（危険率0．00017）凶冷は指数負の年に発生するといえ

る．

第2表気圧効果指数と大凶冷発生の関係

455

凶作発生

指数

あ

な

り

し

計

28（17．1）

106（116．9）

134

十

　7（17．9）

133（122．1）

140

計

35

239

1 274

（）内は期待値，Z2ニ15．59＞Z2r10．827（αニ0．0017）

　すなわち，東北地方の大凶冷は，全般的重要周期の気

圧効果指数が負の年に現われると結論してよいことを知

る．

　3．火山噴火と東北地方大凶冷発生の関係

　前節で太陽活動（黒点の全般的重要周期の気圧効果指

数）が東北地方大凶冷の発生に極めて密接な関係がある

ことが判った．しかし，例外が7回ある．その内4回は

1836年から1839年に至る間に現われている．これら凶冷

は1835年にコセギナ火山の大噴火があり，この影響によ

るものと岡田武松（気象学下巻）は指摘している．これ

を除いて見ると31回の凶冷中，指数負の年は28回とな

り，率は90％で，指数負の年に凶冷が発生するという関

係をますます確かなものにする訳である．しかし，調査

期間274年の中には，世界で大噴火があった年は極めて

多く，どの噴火を採り上げるべきかに主観の入り込む余

地が多く，結論に客観性を欠くおそれがある．

　幸いにして，Lambによって年々の北半球における

d・v・i・が求められているので，筆者はまづこれと東北地

方大凶冷の関係を解析して見た．

　半球的規模の大気環流に影響する可能性をもつ噴火が

あった年を次の基準で選んだ．

　（a）当年および前年の北半球の（以下同じ）d．v．i．≧

　　　50の年．

　（b）当年のd・v・i・は50以上だが，前年のそれが50以

　　　下の年は，半数は凶冷に対し有効な噴火年とし，

　　　半数は無効な年とする．その理由は，当年のd．v．i．

　　　が50以上でも噴火が年の前半にあったならば，

　　　夏の東北地方凶冷に影響するが，後半にあった

　　　場合は影響しないからである．

　（c）当年のd．v．i．は50以下であるが，前年のそれが

　　　200以上の年．

　200という値に大きな意味はないが，極めて大きな噴

火の影響は3年ぐらい残るとされている．一方期間中の

d・v・i・の最大は1815年の695であったことなどから200以

上の場合は，1年後ぐらいまで影響が残るであろうと推

定した．

　こうして選んだ噴火年は，1700年から1973年の間に

89．5回あった．

　第1表に掲げた東北大凶冷年の中で，上のように選ん

だ噴火に当たる年を○印で示した．これについてz2の

検定は第3表のとおりで，相当高い有意水準（危険率

0．01）で噴火は東北地方凶冷の原因となることを示して

いる．

第3表火山噴火と大凶冷発生の関係

’＼、　噴火

凶冷鰹
あ

な

り

し

計

あり

18．5（11．5）

71．0（78．0）

なし

16．5（23．5）

168．0（161．O）

18％11845

計

35．0

239．0

274．O

（）内は期待値，Z2ニ7．28《5Zα2ニ6．635（αニO．01）

　4．太陽活動（全般的重要周期の気圧効果指数）と火

　　山噴火の凶冷発生に及ぼす影響の割合

　2，3節において東北地方大凶冷は気圧効果指数負の

年および噴火のあった年に発生し易いことが見出された

訳であるが，両要因の凶冷発生に及ぼす割合，すなわち

どちらの要因がより強力に働くかを検討して見る．

　両要因の組合わせと凶冷発生の関係を見るため第1表

より第4表を作成した．

第4表　気圧効果指数と噴火とを組合わせたものと

　　　　大凶冷発生の関係

＼　　　　気圧指数

　　　　　　　　　
　　　　　　　噴火

　　　　　　　　Σ．

凶冷年における
発生回数（N）

発生期待値
　　　　（m）

十

なし

1．5

12．5

十

あり

5．5

5．8

なし

15．O

11．5

あり

13．0

5．6

35．0

35．0

Z2＝19．96＞Zα2＝13．815（αニ0．001）

発生率（N／m）1α12

気圧効果指数に
2倍の重みをっ
けた危険指数

0

α95い・3・D321

1 2 3

1975年8月 39
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　この表を見ると，両要因を組合わせたものは極めて高

い有意水準で大凶冷発生と関係があることが判る．いま

両要素の凶冷発生に影響する割合を見るため両要素の凶

冷発生の危険指数として次のように気圧効果指数に2倍

の重みをつけて両者の組合わせの危険指数を求めると第

4表最下段のようになる．

気圧効果指数，＋

　　〃

噴　　　　火，なし

　　〃　　　あり

0
2

0
1

　大凶冷発生率（N／m一第4表）と組合わせ危険指数と

の関係を見るとほぽ直線になる（第1図●）．

　従って上記の仮定，すなわち重みのつけ方はほぽ妥当

なものといえる．次に両者の関係が完全に直線になるよ

うな組合わせ危険指数が求められるかどうか検討して見

る．

　（a）気圧効果指数による凶冷発生危険指数を，　それ

　　　が＋のとき0，負のとき踏とする．

　（b）噴火による凶冷発生危険指数を，「なし」のとき

　　　0，「あり」のときルとする．

　（c）組合わせ危険指数Zoは両要因の指数の和とす

　　　る．

とすれば，第4表より第5表を得る．

第5表

められる．

　　δ1yニ0．95

　　砥＝1．30

　　6（奉＋1γ）＝2．32

　また，踏＝1．26，1yニO．92を得る．

　第5表に上記の値を入れると第6表を得る

　第6表より，次の実験式を得る．

　　ノ〉加二〇．12＋1．03110

　この式の精度は極めて高く，相関係数は，

　　7＝O．9997（N＝4）

　2．乎

　a2
　2．0

　∠8

11

§ll

鍔
1！

　ρo

’
’

組合わせ危険指数，1σ

’
ノ

，4
ノ

！

ノ

6　γ』＝fρ9937
　ノ
　　　　ノノ，，
○　　　　●
　　　！／
　　／ノ
　／！

／！

！

　　　　　　　　エ　　　　　　　　　　　レリ　　　　　　　　ユリ
　　　　　　危　酸惹数

　第1図　東北大凶冷発生率（N／m）と危険指数

（1）Nは大凶冷発生数，mは発生期待値
（2）危険指数は黒点と噴火より求める（本文参照）

（3）A（●）は，黒点と噴火のWeight比が2：1の

　　もの

（4）B（○）は，同比が1．37：1のもの，①はA，B

　　とも同じもの．

“

1伽
〇十〇

〇十1γ

奉＋0
1s十1y

0．12

0．95

1．30

2．32

第6表

ZcとM〃2が直線関係であるとすれば，

　　　ハワ形＝σ＋δ1σ＝α＋6踏＋61y

Zo

　第5表より，αの値として，而＝0の場合のハ砂nニ

0．12を得る．δの値としては次の式から6＝1．031と求

　　0十〇＝0

　0十〇．92＝＝0．92

　1．26十〇＝＝1．26

1．26十〇．92＝＝2．18

珊吻

0．12

0．95

1．30

2．32

第7表　太陽活動（全般的重要周期の黒点の気圧効果指数）と火山噴火の東北大凶冷発生に及ぽす影響の割合

＼ 要 因　1
＼1 指　数　負

大凶冷年における出現率

大凶冷年における出現度数のZ2

重みを検討した危険指数

28／35＝80％

　10．827

L26（踏）

噴火あり

18．5／35＝53％

　　7．28
0．92（1γ）

影響の割合

　80／53＝1．54

10．827／7．28＝1．49

1。26／0．92＝1．37

40 、天気”22．8，
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となる．z変換による検定を行なって見ると，αニO．0004

で極めて高い有意水準を示す．

　気圧効果指数と噴火の凶冷発生に及ぼす影響の割合を

示すものとして，いままでの結果をまとめて見ると，第

7表のとおりで，東北大凶冷の発生に影響する割合は大

よそ太陽活動1．4に対し火山噴火は1．Oとなっていること

が判る．

　5．結　　　論

　東北凶冷の場合，その発生に影響する割合は，太陽活

動1．4に対し火山噴火1．Oという値を得ることがでぎた．

　今後，この種の例を積み重ねて，両要因の影響度を確

かめる予定であるが，今回の結果は気候変動の主な原因

は太陽活動であるとする筆者の考え方を裏付けるものと

思われる．
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11．極東気候のSolar－Climate　Relationぴこついて

山　本　武　夫＊

　1．緒　　　言

　筆者は故和田雄治先生のr朝鮮古代観測記録」に基づ

ぎ，太陽黒点数と，京城の初夏の降水日数および降雨量

の，それぞれ11年移動平均値の間に，長期間にわたって

高い相関関係のあることを指摘した．ここで重要なこと

は，北太平洋高気圧が日本海に張出すことによって，朝

鮮半島の中央線に形成させる前線の強弱に左右される初

夏の降雨を特に選ぶことによって高い相関が得られたこ

とと，降雨曲線を太陽黒点曲線に対して2年～3年遅ら

せたとき，相関係数が最大になることの二点である．

　台湾中部の八仙山（2，650m）産の900年檜年輪を杉谷

康雄君が調査した結果，顕著な11年周期が認められた．

年輪成長量の11年周期と比較して見ると2．8年の相差の

おくれが存在することが算定され，朝鮮の降水量の場合

の遅れと一致することが分った．また年輪成長量のさら

　Solar－Climate　Relation　of　far　East　Asia

＊T．Yamamoto，徳山大学

1975年8月

に長期の変動は，太陽黒点のそれに十数年程度のおくれ

をもってよく追随している．

　故志田順先生の調査された阿里山年輪を，その卓越周

期丁＝80年づつ移動平均した結果は，Fairbridgeの海

水準曲線とよく平行するが，そのFairbridge　curveの

起伏は，C14年代と年輪年代の比較から推定される

Cosmic　Radiationの長期変動に逆相関の型がよく対応

しているのであるから，志田年輪の長期変動もなお太陽

活動度曲線に平行するであろうことが期待れる．

　志田年輪の末端15年分は，台湾の気象観測値と対比す

ることが出来，例えぽ台北の3月気温と年々の成長量の

間にはr＝O．67の相関があり，その台北の3月気温の11

年移動平均値と太陽黒点数の11年移動平均値の間には，

最近の66年分についてr＝0．9程度の高い相関関係が見

出される．この場合も気温曲線を太陽黒点曲線に対して

3年後退させた場合に相関係数が最大となる．

　2．朝鮮降水曲線と八仙山年輪

　歴史時代における京城の6月の降水日数や降雨量の11

41
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年移動平均値と太陽黒点相対数の間の相関は次表のごと

く計算される．ただし降水日数の方は1778年（11年移動

平均の中心の年次，以下同じ）から1888年までのNニ111

個について，降雨量の方は1775年～1902年期間のN＝128

個についてである．時間のずれというのは，降水曲線を

太陽黒点曲線に対して後退させた年数のことである．

第1表 Sunspotの11年移動平均値と京城6月の降

水日数および6月降水量の11年移動平均値
の間の相関係数

時間のずれ

0年

1年

2年

3年

4年

降水日数

r＝O．599

r＝0．647

r＝O．672

r＝0．682

r＝0．677

降　水　量

r＝0．592

rニ0．618

r＝0．622

r＝0．621

r＝O．610

　一方八仙山年輪925年分について周期分析を行って見

　　　　　σ！
るとη＝　一（σは全期間N＝925個についての標準
　　　　＿、、互＿

　　　　，v％二1

偏差．σノはn個づつならべた々段についての平均値n

個の標準偏差）は次表のごとくなり顕著な11年周期の存

在することを示唆している．

第2表　八仙山年輪の周期分析

　第1図は1749年～1968年の20cycleについて求めた太

陽黒点数の11年周期と全期間75cycleについて求めた八

仙山年輪の11年周期である．いずれも1749年を基点とし

て合わせてあるが，図に見られるごとく，年輪の11年周

期は太陽黒点に対しておくれている．

　調和分析の結果は，

　（i）太陽黒点数

　　2／1＝11．6543cor¢十2．1900cos2¢一〇．3000cos3¢

　　　　一〇．3499cos4¢一〇．3544cos5∬一〇．2000cos6∬

　　　　十22．8568sinの十4．0125sin2∬十1．3666sin3の

　　　　一〇．0866sin4¢十〇．1095sin5必…・……・・…（1）

　（ii）八仙山年輪

　　2／2ニー13．8697cos¢一1．1917cos2擢十1．3833cos3¢

　　　　十〇．3083cos4劣一〇．0135cos5偲十〇．0667cos6¢

　　　　十6．6708sin∬十2．3527sin2劣一〇．2500sin3∬

　　　　一〇．0433sin4劣一〇，1708sin5¢・・・・・・・・・・・…　＜2）

であるが，（1）（2）の基本周期については

騎一2566sin（1釜！＋27。・う・・……………・

巧一・539sin（寺一64。・9う・・一

となり，従って相差は

　　27。1ノー（一64。19ノ）＿91．33
　　　　　　　　　　　　　　　＝2．79年
　　　　　360。　　　　　　　　32．73

…（1），

………（2）’

11

n

5
7
9

11

13

15

η

0．41

0．34

0．40

0．96

0．59

0．46

o戸＼
　　　o

｛i｝Sunspo†numbeTO749r968　20cycle）

O

（ii｝八仙山年輪・〔全期旬75cycle）

o

　　　o

42

G

　　　　　　　　　◎　　　⑨，

第1図　11年周期の解析

o

と算定される．

　1749年以来の太陽黒点数の11年移動平均値と最近の

240年分の八仙山年輪の11年移動平均値について，周期

分析を行って見ると，いずれもTニ42年の卓越周期が認

められる．それぞれの11年移動平均値をさらに42年づつ

移動平均することによって得られる長期変動を比較する

と第2図のごとくである．19世紀初頭に深い谷をもつ八

仙山年輪曲線の起伏は，京城の初夏の降水日数や降雨量

曲線に見られる様相と全く同一であり　（第3図参照），

19世紀はじめの谷と19世紀中葉の山は，太陽黒点数のそ

れらに15年～16年の遅れをもって追随している．

　八仙山年輪の末端は53年分の気象観測値と対比するこ

とが出来るが，例えば台南1月2月の平均気温との相関

係数はr＝0．56である．第2図の長期変動は日本の冬気

候の史料とよく対応している．

　朝鮮の初夏の降水と八仙山年輪の太陽黒点数の長期変

動との関係について共通にいえることは，極東地域にお

ける，中緯度高気圧の盛衰が，太陽活動度に正相関の型

で影響されていることである．

、天気”22．8．
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第2図Sunspotnumberの11年移動平均と八仙山
　　　　年輪の11年移動平均の42年移動平均曲線
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Fairbridgeの海水準曲線（上）と阿里山檜

年輪成長量の80年移動平均（下）

成長減衰の補正を行わない生のままの測定値の方を80年

づつ移動平均したものは第4図のごとくである．図中の

成長漸減曲線は筆者の計算したものである．この結果は

Fairbridgeの海水準曲線と極めてよく一致するといえ

る．また，筆者が別の論文で述べた日本気候史料ともよ

く対応している．

　志田年輪の末端が台湾方面の気象観測値と比較出来る

のは1897年～1911年のn＝15にすぎな：いが，各地の気温

との相関係数を求めて見ると次表のごとく3月気温との

相関が高い．

第3表 阿里山年輪の年々成長量と各地気温との相

関係数

地　　　名　　　2月気温

　ユ740ユ75017601η017801790180D18ユ018201830」ε401ε501860ユ87018501590190019101920193019イOユ9501960ユ970

　　　図3翻鮮古代観測記録び）6月雨量，6月雨天口数の11年移動平均曲線と太陽黒点11

　　　　年移動平均曲線の比較（年次は11年の中心）

第3図　朝鮮古代観測記録の6月雨量，6月雨天日

　　　　数の11年移動平均曲線と太陽黒点11年移動

　　　　平均曲線の比較（年次は11年の中心）

　3．阿里山年輪とFairbTidge　Curve

　大内正夫の論文の末尾に付録されている志田先生の阿

里山年輪の年々成長量の修正値の方を周期分析して見る

とTニ80年のところに顕著な山が見られる．樹齢による
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r＝O．11

r＝0．13

3月気温

r＝0．62

r＝0．63

r＝＝0．60

r＝O．64

r＝0．61

r＝＝0．67

rニ0．50

4月気温

r＝0．42

r＝0．17

r＝0．20

r＝O．19

r＝0．34

r＝＝O．22

r＝0．32

1975年8月

　第3表の統計期間は十分長いとはいえずこのままでは

志田年輪と台湾3月気温との相関関係が長期間にわたっ

て安定であるかどうかは分らないが，志田年輪を全期間
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1902年～1967年（n＝・66）について求めて見ると第4表

のごとくである．この相関関係の極めて高いことは，第

5図を一見されただけで十分了解されるであろう．また

相関係数の最大が，気温曲線を太陽黒点曲線に対して2

年～3年後退せしめる場合に現われることも，朝鮮の初　●

夏の降水量の場合とまったく同様である．

　4．結　　　語

　以上述べた極東気候におけるSolar－Climate　Relation

の諸結果は日本の観測時代・歴史時代の気候変動の機構

の解明に一道の光明を与てるであろう．そればかりでな

く，近時，堀江・川井らによって琵琶湖のコア・サンプ

ルの解析から，地質年代における　Cool－pluvial気候が

地磁気のreversal　eventに対応していることがいわれ

ているがこれらの諸関係はこのような地質学的過去の気

候変動の機構の考察についても重大な示唆を提供しない

ではおかないであろう．
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1

文　献
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第5図

第4表

象薯§§薯§碧薯薯薯薯葺

Sunspot　numberの11年移動平均（上）と

台北3月気温の11年移動平均（下）の比較

太陽黒点数11年移動平均値と3月気温の11
年移動平均値の相関

時間のずれ

O年

1年

2年

3年

4年

台 北

rニ0．879

rニO．913

r＝0．935

r＝O．945

r＝0．932

石　垣　島

r＝0．756

r＝0．777

r＝0．788

rニO．781

r＝＝0．761

について周期分析をして見るとT＝8年周期が顕著にあ

らわれるのに対し台北の3月気温の最近の76年について

周期分析を行った結果にも8年周期が卓越していること

は，この相関関係の安定性を示唆するものではあるまい

か．

　志田年輪はFairbridge　curveとの平行性から太陽活

動度の長期変動に正相関の型で対応するものと考えられ

るが，台北や石垣島の3月気温の11年移動平均値と太陽

黒点のそれの相関係数を気温の観測値の得られる全期間
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