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気候変動

山元蹄三日，~ (京都大学 理学部)

g 1 はじめに

f天気 j は 1週間以下の短時日の気象状態を意味し天候 j は l週間から

1か月程度の平均的天気状態を摘す。天候が平年状態から大きくずれているこ

とを異常気象と IIfぷのに対して気候変動 j は数年以上の時間スケールの変

化である。!朗々の異常気象は必、ずしも気候変動ではないが，皐踏の頻発・継続

する冷蓑などは気候変動の iつの制nmである。ここでは，地球規模の気候変動
について述べるが，特にそのメカニズムと二酸化炭素の増加の影響に熊J誌を当

て，二酸化炭素の農が倍増した時の気候シナリオについても触れる。

g 2 地球の熱バランスと気候変動

太陽系の惑星の llJでも金援は表前温度が摂氏数百度の灼熱の世界で，火星は

氷点下数十度の氷の世界であり，それらに比べると現在の地疎は生物が生存す

る温和!な気候である。現在の地球の気候が保たれているのは，熱収支がバラシ

スしているからである。

熱がたまると物の温度は高くなり，熱が失なわれると温度が挺くなることは

物理学の教えるところである。地球の地上気温は，昼の半球と夜の半球を含め

てR.掛から南極までの全UJ:界を平均すると現在のところ約15tでほぼ一定であ

る。このように現在の気候が保たれているのは，地球の吸収している太陽から

の熱エネルギーと，赤外線の形で宇宙へ放出している熱費とが等しく，地球に

熱がたまってもいないし減ってもいないからである(第1図)。大気へ放出さ

れている i自然は，地球に降り注ぐ太朗放射の10000分のl程度であるので，地

球全体として考える場合，無視してよい。

地球の吸収する太陽熱が減少して，地球が宇宙へ赤外線として放出している

熱よりも少なくなると，地球は正味として熱を失うので寒冷化する。寒冷化の

結果也涼の放出する赤外線が少なくなり地球が吸収する太陽熱と等しくなっ

て，熱収支がバランスし，寒冷な気候が継続することとなる。地球から宇宙へ

放出されている赤外線が吸収太陽熱よりも少なくなると，地球に熱がたまるの

で地球の温度は商くなり，そのために吸収太陽熱と等しくなるまで放出赤外線

が増える。その結果，温暖な地球の気候が保たれる。

fj 3 大気の温案 ~JJ J怠

地球に降り住ぐ太陽放射のエネルギーの大部分は，人間の自が感 Uる可視光

線(波長が約0.4ミクロシから0.8ミクロン)の波長域に含まれる。地球に降

り注ぐ太陽光の強さは，熱に換Jt.して地球全体で平均すると. 1分間l平方セ

シチ当たり約0.5カロリーである。太陽光の大部分は大気を通過して地表聞に

速するが，そのうちの約30%が反射して宇宙に戻ってしまう。これは，察や地

表冊による反射の他に，大気中に浮遊している間体や液体の微粒子や空気分子
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入射太陽光 )又別式~I場光 地球からの赤外線
f一一一一ー時一---百品目一一目-・、 ，ー

100 U 17 G 9 

大気

水熱気・ヱ 'Yuソ・，t'19月A 

オゾシによる吸収 1 lk総量1・(;0. • 

宮1・;fゾシによる

(「「トペ 106 l白夜間からの

ilf ，.~の愉i!
fllこ.1:る 1自決Irri

電え収

‘ 
a小

JI!! W，lIilからの抗t列線

j山我Wj
t1G 1I!i 100 7 2.'1 

i1ii洋・|住地

第 l図 地球全体としての熱収支。左半分は太陽からの日射の行方を，

右半分は地球からの赤外線の行方を示している。数字は，

入射太陽熱を100 として表した強度である。

による反射のためである。残りの約70% (1分間・ I平方セシチ当たり約0.35カ

ロリー)が地表面・察・大気に吸収される(錦l図の志半分)。

一般に物体は可視光線よりも波長が長ーくて人間の自には感じない赤外線を;放

出している。地球は，赤外線を夜半球からも昼半球からも放出している。地球

の表問温度は上述したように約15.Cであり，それが放出している蒜外線の被長

制問はおおよそ5 ミクロシから30ミクロシである。一般に表面が射出している

赤外線の強さは絶対温度(摂氏の温度十 2730 K)の4乗に比例する(物理学の

ステブアシ・ボルツマシの法則)。

15.Cの温度の地表闘が射出している亦外綿は，1分間・ l平方セシチ当たり約

0.58カロリーで，地球が吸収している太陽熱よりも大きく，その約1.7倍であ

る(鰯1図の右半分)。もしも，この赤外線が全部そのまま宇宙へ放出される

と，地球は吸収太陽熱よりも多くの熱を失うので地球の温度は鉱くなる。この

ような状況で落ち着く平均気温は，31'掠すると氷点下約四℃となり，この場合

地球は氷の世界となる。

実際には地表聞が出している赤外線の大部分は大気に吸収されて，宇宙空間

へ放出されるのは一部分だけである(図一 iの右半分)。このために地球は15

℃の気候を保っている。このように，地表聞からの赤外線の宇簡への放出を抑
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制して，その一部分だけを字詣へ放出する作用が f大気の槌室効果 j である。

この作用は，大気成分の一部の赤外線吸収に超因している。

大気に含まれている水蒸気・二酸化炭素・メタン・一自主化ニ霊患などの徴質

成分は，赤外線を吸収して f大気の温室効果 j に寄与しているので温室効

果気体 j と総称される(第2図)。地球から放 111されている赤外線の波長は5

.....， 30ミクロシであり，この波長域において大気はほぼ不透明であるが大気

の窓 J と呼ばれる 8'"" 13ミクロンの波長では半透明である。

大気による放射の吸収

税
収
市
中

-M.化ニ盟諸l

(N. 0) 

見i蹴肱身i

1.5 2 J .. 5 6 8 1 () 20 30 
叶 1-<4一大気の窓

γiィ一一一ー 長披放射

蹴長(ミクtIシ)

第2図 温室効果気体および大気全体による紫外線・可視光線・

赤外線吸収。駿収率が気体と波長によって異なる状況を

示している。透過率は(1 -吸収率)に等しい

s 4 気候変動の原因

気候の変動を引き起こす原因は上述した地球全体としての熱パラシスから理

解できる。まず第lの原因は f太陽活動 J で，太陽放射が強くなった場合，地

球に降り注ぐ太陽エネルギ}が増える。その際，地球や大気が吸収する太陽の

熱エネルギーも i闘え，過剰の熱が地球や大気にたまることとなるので，一時的

に地球の温度が商くなる。このような状況では，地球全体の放出する赤外線が

吸収太陽エネルギーと等しくなるまで地球の温度が上界するので，結局，気候
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115.9 140.5 15t1.6 155.4 太陽1恥

人工衛麗に搭載の ActiveCavity Radiometerによる太陽定数図第3

と太陽黒点数

が温暖化する。 Al点数の多いときには太陽からの放射エネルギ}は強く，黒点
数の少ないときには弱くて，その差は最i庄のデータによると約0.1%である(第

図)

1988) (Willsonら，

。地球に降り注ぐ太陽熱が変化した場合に，地球の気候がどのように変

わるかについて理論に基づいてコシピュータで計算されている。その計算によ

太陽放射が現在よりもO.はだけ増加した場合に地球全体の平均地上気甑

℃高くなる。

3 

ると，

lま約O.1 
地球の熱バランスを乱す他の現象として火山大爆発にともなう『パラソル効

果 j がある。火山の大噴火による噴煙が成燭閣まで届いて一年以上の長期間の

問浮遊している状況は，地球にパラソルをかざして太陽からの光を遮っている

ことと同じであり，地球や大気の吸収する太陽熱が減るので気候が寒冷化する

こととなる。このような懇冷化は多量の 1噴煙が成摺閣にまで届く大噴火の場合

に限って認められ，最近の桜島や三原山などの噴火は規模が小さく噴耀が成腐

閣に届かないのでパラソル効果 j を及ぼさない。

雪氷の変化がきっかけとなって気候の大きい変化の起こる可能性が指摘され

ている。雪氷の表而は太陽光を強〈反射する。裸 i由や草地のアルベ}ドが20%

位であるのに対して，古い雪でも30%であり新しい雪の場合は95%も日射を反

射してしまう。

第 i

地球全体に平均すると地表隔が太陽光を反射する割合は現在約

悶の左半分)。何かの原因で雪氷閥横が増えると地球表顕全

-4-

6%である(



積雪の被覆面積
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第4図

体のアルベード(太陽光に対する反射串)が大きくなるので，地球が吸収する

太陽の熱エネルギーは少なくなる。この結果地球の温度は紙くなるので雷氷関

税はさらに増え，再び温度をー用低下させることとなる。このように，雪氷と

ァんベードとの相互関係は互いに強め合って地球を加速度的に冷却化し，地球

年を氷の世界にしてしまう可能性がある。この可能性を確かめる機会が， 1970

代のはじめからの人工衛星のデータにより与えられた。人工衛星で観測された

北半球の雪氷被醍耐績が1970年から 1972年にかけて約四%も急に増加した(鰐

4図)。しかし，実際には，この雪氷面積の増加にともなって気温が継続的に

低下し続けるようなことはなかった。この事実は，雪氷とアルベードとの関連

性が10年程度の気候変動に対して支配的でないことを示しているが. 1万年以

F
h
U
 



上の長い¥1寺問にわたる気候変動を左右する可能性は否定できない。

現在，最も関心を集めている気候変動の原悶は f槌室効果 j の増強である。

一酸化炭素などの rjJ品室効果気体 j の鼠が哨えると大気の窓 j での，赤外線

透明度が低下し.地表聞から宇宙に JIiJけて放ll¥されている赤外線を，大気がさ

らに多量に吸収することとなる。その結果大気の槌室効果 j が増強されて

地球や大気が失う熱が減るので，過剰の熱が地球にたまることとなって地球の

混度が商くなる。この界 j誌は，放 lU亦外線が吸収太陽熱に等しくなるまで進行

し，組吸な気候に落ち若くこととなる。これが二f暖化炭素などの ril誌室効果気

体 j の増加にともなう気候の潟暖化である。

s 5 大気 I~I のニ際化炭素の増加

大気の二酸化炭素艶の斑按測定は， 1957年にハワイ島のマウナロウ火山の中

股の矧浪IJ1rrで開始された。そのデータについて最も注目されたのは系統的な年
々の増加である。その後，ニm化炭 3誌の測定が|世界の各地で実施され，また，
極地方の氷のコアの分 lJrなどにより背の二階化炭素畳の算定が行われた。 18世

紀の産業革命以後大気"1の二階化炭素の置が明らかに増え続けてきたことは，
雨概などの氷の qJに閉じ込められている 1tの空気の分析-から知られている(第

5図)0 18m 紀の中頃の悦は約 280PP~1 であったが (PP I1は Part Per問illionの

略で 100万分の1) ，20m紀になって増加が加速度的に進み1920年代には300PPI1

を組えている。大気 tlJのニ般化炭素はその後も増え続けて最近では350PPI1を越

えようとしている。!司梯な増加傾向は南極を合めた臨界の各地でも確かめられ

ている。
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第5国 大気中の二酸化炭素の濃度の変遷。+印はハワイ島の

マウナロア観測所での麗接観測デ}タ，三角と四角は

蒔極やグリ}シランドの氷の分析データ。
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1 B m 紀以後のご限化炭窯の It~ JJlIの主な原Il.lt;t ，石炭や石油などの化石燃料の

大量消費である。布炭の大賢治拘が始まった 18 Ilt紀の半ば以降から，ニ!暖化炭

素の1VIJJIIが認められている事実は， これ与を寝付けている。また，北半球でのニ

敵化炭患の買が南半球にJ:¥:;ぺて多く，年々の wtJJIIの詫1I合も:苦しいことが認めら
れている。これは，北半球での化右燃料の消費が間半球よりも多く，大気への

こ酸化炭素の放出が多盛であることと符合している。大気 tfJへのこ隙化炭素の

放出置は化石総料の消費襲から掠定できる。化石燃料の年間の消費量は，炭素

の豊として表すと 1860年では年間l億トシ以下であったが，その後，急速に増

加して 1910年代には9億トシ近くに達した。その後の増加は緩やかで 1940年代

では10億トンを少し越える程度であったが，節2次世界大戦以後急速に増え.

1970j下ころには50{意;トンに遣した。化指燃料消費による排出二酸化炭素が J i毎

やM:物に吸収されないで全て大気の中に籾まると仮定した場合，最近20'"30年

の化石燃料の消費厳から，大気"，の濃度は毎年約1'" 2PPt1ずつ増加すると郵定

される。しかし大気中の地加は実際にはその約60% で，残りが海か生物闘のい

ずれかへ吸収されたという計.n:になるが，その正磁な行方はまだ正時には判明
していない。

今後の二般化炭素毘を予測する際， f古物など生物際!の役割を正確に知ること

も必要であるが，ぞれ以上に大きい嬰図は，人間による石炭・石油などの化石

燃料の消費量である。その消費は世界の人口の Jt~ 加・経済の成長やそれに関係

するエネルギーìi'l 1~ に非常に密接に関係し，更に，技術開発・政治情勢・生活

レベル・国際的規制など多くの襲協に依存しているの-e?，信頼できる予測は容

易ではない。しかし，ニ酸化炭素の放出に対して抜本的な規制をしない限り 21

世紀のうちに現在の2倍を越える公掠が大きい。

90 

60 

気温変化 ("c)

cτコ

く二フ

F M A M J J A 
月

にこァ

第6図 大気中のニ酸化炭議が倍増した時の気温と現在の

気温との埜の季節別・締度別の分布。 Hansen(984) 

によるシミュレーショシの結果。単位は℃。
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S 6 泊三企ltJi立之よ止上一一ション
大気 llJのニ際化炭素の増加1が地球を温暖化することについて前に述べたが，

その時の気候がどのようなものであるかは風洞実験などの室内の実験では再現

することができない。地球の気候を再現できる唯一の方法は，物理法則に基づ

く「数値シミゴ‘レージョン j である。例えば，力が働くと物体の速度が変わる

というニュ}トンの迎勅 j長期に従って風が液化している。また，熱が力Ifえられ

ると滋皮が向くなるという熱力学:の訣別によって，気温が変化している。この

ような物限法則は数式で表すことができるので，その数式をコシピュ}タを利

用して腕くことにより，気象現象や気候~トコンピュータの上で再現することが

できるのぜある。

気候の数蹴シミプ‘レーシヲシが， ;f:悶海洋大気Jrや米国航空宇宙局 (NASA)
の研究所，国立大気科学研究セシターの他に，わが閣の気象庁付属気象研究所

や英関気象潟などでも行われている。現在の地球の気候に関する数値、ンミュレ

ーションは現在の状況を良く再現しており，ニ般化炭素が倍増したときの地球

の気候も同梯にコシピュータで計捧することができる。大気と海洋の表腐とを

取り入れた場合，上記の研究所の結果はいずれも，地球全体の温暖化を示して

おり，その程度は4....， 5 .Cの純閉である。深閑海械の影響など一層現実に近い

状況でのシミレージョシが最近始められたが，その結果では界温の程度はやや

低く 1 1.5-----3.5.Cである。気候のシミ。ュレ}ショシの結果では，温室効果気

体の増加による温暖化は北半球に比べて南半球では遮れる。北半球では，熱容

躍の大きい海洋が全冊棋の約60パーセシトを占めているのに対して，南半球で

はが~80 パーセシトである。熱容量の大きい南半球において，祖暖化の顕産化が

遅れることは容易に理解できることである。季節と綿度別の界温に関する NASA

の研究結果を第 6 図に示す。~t.綿 30 泣から府綿 50度までの低締度と中緯度の大

部分では3'"" 4度の界温であるが，高締 f吏の冬には 10 "c以上の昇祖が起こる。

f3 7 今I.Y:紀における温暖jι
18 ut紀以来，温室効果気体が楠加してきたので，過去の地球全体平均気温が
実際にどのように変化してきたかは関心のあるところである。この問題に対し

て，長期間にわたって観測デ}タの布在する陸地上について研究が行われてき

た。しかし，観測所の多くは市街地内に位置しているので局地的な f都市化 j

の影響を受けている。部7閣は t 1月の日最低気温の月平均値の年々変化を東

京と銚子について対比したものである。比較的近距離にあるにも係わらず，こ

れらの岡地点での気候データに明らかな差異が認められるのは，東京での f都

市化 j が原因である。

海上では，このような局地的な f都市化 j の影響に患わされていない。鰐8

留は， ~t.締 70 度~南綿 50 度の海上での気槌の平年<1 951 ，....， 1980年の30年)備楚

の推移を示している。この図で見られるように，実際の変化では1900年頃から

1980年代までの組暖化は約0.3 -----0.4 "cであった。第3図に見られるように，

この期間内の大気中のニ民変化炭素は約50PPI1だけ増加しており， ジミュレージ

ョンで想定された倍増の約1/7 である。シミュレーショシの倍増結果を単純に

比例配分すると，今限紀始めから最近までのこ般化炭素の増加による温暖化の

-8ー
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1960 

東京と銚子での1月の日最低気滋の月平均値の30年

平均 0951 ~ 1980年)からの偏差。×は年々の値で

実線は15年移動平均とその95%の信頼限界。

1960 1940 

年

1920 1900 
咽 LO
1660 

図第7

程度は. (1.5.C'""3.5 .C) 十 7 匂 (0.2.C--0.5 .C) と算定される。実際の気温

変化はこの鈍間内であり，二般化炭紫の i由加による温室効果の増強の結果が既

に顕在化している公算が大きい。しかし，統計約に有意な滋暖化が1920年代以

前と 1960年代以降に認められる理由については，今後の研究に持たざるを得な

上述したように気候のシミコレノョシの結果によると，温室効果気体の増

加による視畷化は ~t.W. Jまに比べて市半球では遅れる。しかし，これとは逆に，

温室効果気体の J~l JJUが著しい1960年代以降において，雨半球の温H変化で北半球

に比べて顕著であることが，最近の地球の気温変化の観測ヂーダで認められる
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0.4 

0・31- 全地球の海洋での気温偏差

-0. .( ・一

-0.51-

-0.6 

1900 1960 

年

1980 

第 8図 全地球( ~t 締70度~南緯50度)の海上での年平均

気温偏差の推移(山元ら. 1990) <> X印は年々の

値で，実線は 15年移動平均とその95% の信頼限界。

破線は. Jones ら(988)が陸上のデータも含めた

解析から求めた結果。

( ID9悶)。また，北大関 f下の北部では. 1自の地域とは異なり 1960年代以蹄寒

冷化している。この寒冷化は，今までの気候シミュレーショシでは示されてい

ない。これらの事実は気候の数値シミュレ}ジョンの改善の必要性を示してい

る。

~ s 2i由紀における気候シナリオ

日本や米国本土での気 i誌がどの程度に高くなるかなど地域的気候の変化は関

心の集まる問題である。しかし，地域的気候の変動に関する結果は，シミュレ

}ショシの問の不一致が大きく，fi/li実なことを述べる段階ではない。温室効果

気体の増加にともなう温限化に際して，襲来する台風の頗度や強さが顕著に変

わるのか，また，梅雨の状態が著しく異なったものとなるのか，まだ，信頼の

おける予測をすることができないのが，現状である。

二酸化炭素の倍増にともなう降水屋分痛に関する各国の数値シミュレ}ジョ

シの結果によると，中綿度地方で降水量の減少が見られるが，大部分では増加

する(節10図)。一方，蒸発量も増加するので水不足の解消は期待できない。

現在世界の穀倉地帯として多壌の穀物を生産している米国やソ速などでの隔は

どのように変わるかなど，地域的な降水量変化の予測については，気織の場合

と問織に，複数の研究所の結果に顕著な違いが認められ，降水量のシミュレー

ジョンの信頼度の限界を示している。

地球の昇温が進んで極地方の冬の界温が10"c以上にもなった時，氷が融けて

世界の j毎回が上昇するのではないかという心配がある。極域の雪氷の動向につ

いては，まだ気組や降水量のように，数値シミュレ}ジ回シができる穏には，

-10-
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第 9図 北半球(北繍70度~赤道)および南半球(昔、道~

南締50度)平均の海上での年平均気温備差の推移

(山元ら， 1990) 0 x印は年々の植で，実線は15年

の移動平均とその95% の信頼限界。破線は， Parker 

(989)が夜間の観測デ}タから求めた半球平均

の海上の気温。
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別分布(Manabeら， 1986)。分布が北の方に
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19世紀後半以降の全地球平均の海荷の高さの変化

(Robin，1987)。海水の昇温による膨張の寄与の

算定値と気温の変化も示している。
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研究が進んでいない。商概の西半球の広い範囲に存在する棚氷は，片端が支え

られているだけなので極めて不安定であり，温暖化にともなって突発的に氷床

から切り開iされる可能性がある。 21世紀に，棚氷が氷床から切り離されて氷山

のように海に投げlHされて，世界の海聞の高さが唐突に約5 メートル上昇する

とジョッキングな論文を，米国の学者が発表したことがある。しかし，多くの

学者は，そのような現象は21悶紀には起こらないで数100年先のことだろうと

考えている。

19髄紀の後半から最近までに地球全体の気識が約0.5 t上昇し，同じ期間に

世界の平均 j毎回が約10cm上昇した(第11図)。この海面上昇の約半分は極氷の

融解によるもので，残りは海水の昇温にともなう熱膨張によると考えられてい

る。気温上昇と 1毎回上昇の関連性を単純に延長すると，ニ鍛化炭議の倍増によ

る気温の約4度の界温にともなって全地球の平均海摘は約30......，70cm上昇するこ

ととなる。しかし，過去の海岡上昇は地域的差異が顕著であり，この地域的差

異は21世紀でも見られるだろう。

1988) 

から

ら(1989)に

第12図

氷のコアの分析 (Loriousら，

や花粉分析 (Berger ら. 1987) 

求めた約2万年前から現在までの

気温推移。 Dansgaard

よると. Younger Dryas 寒冷エピ

ソードの終結する時聞は約50年。
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3 9 鎧益

約l万年前に最終氷具11が終わって現在の抜氷期に移行した(錦12図)。地球

全体が温暖化しつつあるこの時期に，北大西洋の北部と西ヨーロッパでは，比

較的短期間の Younger Dryas 寒冷エピソードと呼ばれる地域的な寒冷気候が出

現した。温室効果の増強しつつある 1960年代以後，これと類似した現象が認め

られている。北大西洋の北部では I11!!の地域とは異なり寒冷化している事実を

上述した。これが Younger Dryas 寒冷エピソードと問機なものであるかどうか

は未解決である。温暖化に対する裳や海洋の影響など，研究すべき問題が残さ

れており，それを解決するために世界の研究者は懸命の努力をしているのが現

状である。
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好本誠

近年異常気象についてマスコミで大きく取り上げられることが多くなってき

ました。通信技術の急速な進歩に伴い、かなり辺びな奥地で観測された異滞気

象でも世界中を駆け巡ります。各種ニュースはもともと「目を見張らせ、あっ

と言わせる性質のものJが多いのですが、最近は地球環境問題が国際政治の舞

台でも大きな問題として取り上げられています。高度成長を続け経済大国とな

った日本ですが、エネルギー多消費型の生活行動はそれ自身異常気象や気候変

動の原因となり、大きな国際摩擦を生じます。地球を取り巻く大気や海洋など

地球環境問題を真剣に考え、対応することが国際的に求められているのです。

今回は異常気象とは何か? 異常気象をもたらす原因は何か? と言ったこ

とを概観したいと思います。また、特に重要と考えられる海面水温の変動との

関係をやや詳しく見て行きます。

1 .異常気象とは
私たちはたやすく「異常気象Jと言葉にしますが、異常気象とはいったいど

ういう状態をいうのでしょうか?

気象の事典〈東京掌出版〉では次のように解説しています。IT'広義足謀、出

現度数の少ない、いわゆる珍しい気象をさすが、懇義弘法、人間の生活に不利

をもたらす、あるいはもたらす可能性を持っと言う意味を付加して用いられる。

また、何十年来の記録的な豪雨とか強風も異常気象の一つであるが、異常気象

災害として特に取り上げられる災害は、長期間にわたって異常な天候〈例えば、

長雨、干ばつ、異活乾燥、夏季の凶冷など〉が続いたために発生するもののこ

とが多い。なお、非常に顕著な前線が来襲すると、気温が急変して異常寒波、

暖波の現象が発生し、色々の災害をひき起こすことがあるが、これらの災害も

異常気象として取り扱う人もある。異常気象の大部分は、大気大循環〈地球を

巡る風〉の異常な状態が続くことによって発生する。なお、 Wl¥10で世界各国
の気象庁から異常気象の報告を求めたときは、 25年以上に 1度ぐらいしか起

こらぬ現象を異常気象の目安としたことがある。』

気象庁では昭和49年3月に r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Jと題して報告書を出しました。この中では以下のよう

に述べています。

『ここでは、 「過去30年の気候に対して著しい偏奇を示した天候をもって、

異常気象と定義した〈この定義は本調査の作業上のものであり、取り扱った基

礎資料は主として月の値についてのものである。従って、台風、集中豪雨など

について、一般に用いられているものとは異なる〉。その理由は次の通りであ

るo

( 1 )異常現象とは、正慣の現象の存在を前提としている。通常、気象の場
合には、正常の状態として、それぞれの地点の気候平年値を採用しているが、

気候そのものが数年から数万年またはそれ以上の時間単位ではかられる変動を

*大阪管区気象台予報宮
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しているo 従って、気候髄をどの時間単位で定めるかによって異常気象の内容

も異なってくる。極端なことをいえば、数万年以上の時間単位で測られる気械

を正常と考える場合況は、氷期の出現さえもそれは気候が本来持っている変動

の現れであり、とりたてて異常とはいえなくなる。しかしこのような取扱は、

われわれの目的とする異常気象の解明にとって非現実的である o もっと惣い時

間単位の気候を正幣なものとして、そこからの著しい偏差を異幣とするのが妥

当である。

(2)気象矯報で「気温が平年より何度高いj などという場合に基準となる

平年値は、 WlVIO( World MeteorologicaJ Organization:世界気象機関、国
連の専問機関の一つで、世界各国の気象事業の協力、発展、統一的運営をはか

る〉の申し合わせにより過去30年間の平均値 (1931--1960、 194

1--1970 、 1951--1980のように西暦の 10年単位で区切られる 3

O年聞を用い 10年毎に平年値を更新する〉が用いられているo また、 ¥iVMO
は、世界各国の気象局から、各国に起こった異常気象の目安は25年以上に 1

回ぐらいしか起こらぬ程稀な現象とされている (25年に l回以下の出現率の
現象は、その母集団が正規分布をしているならば、平均植に対して標準偏差の

約2倍以上の偏りを示す現象である。これより大きい掘りの現象が近年問題に

なっている)0 

(3)社会生活に参加する人間の“世代"と呼ばれる時間単位も、ほぼ30

年であり、したがって、 30年以上に 1闘しか起こらないような現象を、人々

は、きわめて「異常Jに感じる。』

以上のように報告審はほぼ広義の意味で定義しています。この報告書の後も、

昭和54年3月に悶(回〉、昭和59年3月に間(班〉が、また平成元年4月

サブタイトルに近年における世界の異常気象と気候変動ーその実態と見通しー

(IV)と題して異活気象レポート， 89を発行しており、現在では次のような

定義で報告が行われています。

「それぞれの地点で月平均気温や月降水量が過去30年間あるいはそれ以上

にわたって観測されなかったほど平年値から偏った場合J、あるいは、月平均

気温が正規分布する場合「月平均気温の平年値からの偏差値が襟準偏差値の2

倍以上{腐った場合を異常高温または異潜低温とし、月降水量が過去30年間の

どの値よりも大きいあるいは小さい場合、それぞれ異常多雨、異常少雨とするJ

2.異常気象は増えている?
( 1 )日本の異常気象

第 1図は 1930年から 10年毎に、日本の59地点の月平均気温と月降水

についての異常気象発生数を示したものです。全国的に見てみますと異常気

象の発生総数には顕著な変化はみられませんが、 1980年代は他の年代に較

べ異常低温が多く、 1970年代以降異常少雨の発生が多くなっています。地

域別には気温でみると南西諸島で異館高温の発生が多くなっていますが、その

他の地域では異帯低湿の発生が多く、北日本でその瀕向が顕著に現れています

(図には示していませんが、季節的には夏に多く、 1980年以降4年間続い
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割った 1地点当りの発生度数、ただし、 1980年代は 1980-1987年の発生総数を 10年間分になるように 10/8倍しである。
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代は 1970年

代に較べ異常少

雨の発生は減っ

たものの依然異

常少雨が異常多

雨よりもかなり

多く発生してい

ます。この傾向

も北、東日本で

顕著となってい

ます。また、第

2図は年降水量

の最小値が発生

した年代を示し

たものですが、

これを見ても北、

東日本を中心に

℃ 

時

V

氏
U

必
U

F
O
 

@
 
J
G
 .‘

 
円

t
一
目

。

J 
第2図 年降水撃の最小値を記録した年代

数字は年代を表し、 r8Jは1980年代を、 r9Jは

1 890年代、 rOJは1900年代老衰す。

X 100mm 13 
北
日
本

21 

西 回
日 日 19
本 15 本

17 
23 28 

南

出西諸島 26 
宮西 22 

24 

22 
全 14 19 

国 全 17
13 

凶1900 1920 1940 1960 1980 
15 
1900 1920 1940 1960 1980 

第3図 年平均気温〈左〉と年平均降水盤〈右〉の経年変化 (5年移動平均〉

全国23地点の観測資料による。
地点名:北日本(網走・根室・寿都・宮古・山形・石場)，東日本(金沢・長野・前橋・熊谷・水戸・浜松)

西日本(境・浜田・彦根・和歌山・厳原・熊本・宮崎・多度津・高知).南西諸島(名瀬・石垣島)
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1970年代、 1980年代に最小髄の発生が多くなっています。

次に長期傾向を見てみますと、第3図のように気温は 1950年代からは高

温傾向が全国的に明瞭です。また降水量は、 1960年代頃から再び少雨傾向

となっています。

(2)世界各地の異常気象

世界各地の異

常気温と異常降

水量を見てみま

しょう。調査地

点、は第4図に示
した 131地点

で、これらを7

地域に分けて見

たのが第5図で

す。

全地点の平均

を見ますと、降

水量については

第4図 世界の異常値調査地点

一一一J ぺ~ー

特に大きな変動はみられません。気温についてみれば、 1930年代の異常高

温のピークから 70年代にかけて異常高温の出現間数が減っていましたが、 8
。c 0年代にはい
0.6ト ・ ・ - ー " ると急速に異

0.0 

一0.5 N町仇却す'l.HS'fI試中hNr替

0.5 

0.0 

-0.5 
South訂nHemisph町窓

0.5 

0.0 

一0.5

1860 1880 1900 1920 1940 1960 1980 

第6図 南北両半球と全球平均気温の経年変化(Jones.lg90)

(滑らかな線は10年移動平均値)
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果気体の増加による影響が重なったためと見られるとしています〉。地域別に

見ますと、 1980年代は、南 φ北アメリカ、アフリカ、南アジア、オセアニ

アで異常高温の発生数が異常低湿の発生数を上回っていますが、このうちオセ

アニアやアフリカ以外の地域では 1970年代に較べ異常高温の増加、異常低

混の減少が著しくなっています。ヨ一口、ソパ、ソビエト φ北アジアでは、 1 9 

80年代に異常高温より異常低湿の発生が多くなっていますが、 1970年代

と較べてそれぞれの発生数に大きな変化は見られません。また、降水量では 1

980年代は南アメリカ、アフリカ、南アジアで異常多雨が異常少雨より多く

発生しています。一方、北アメリカ、ヨーロッパ、ソビエト。北アジアでは異

常少雨の発生が異常多雨より多くなっています。 1970年代と比較すると、

各地域とも気混ほど際だった変化は見られませんが、南アメリカで異常多雨、

ヨ一口ッパで異常少雨が増加したなどの特徴が見られます。

気温の長期傾向を見たのが第6図です。北半球 1584、南半球203の観

測地点、の地上気温と C0 i¥. D S ( Comrrehens i ve Ocean A tmosrhere Da ta Set) 
海面水温データから求めた過去 130年間の南、北両半球と全球の時系列です。

南半球はこの40年間で北半球より O. 3
0C程上昇しています。また、全球平

均ではこれまでに最も媛かかった 6回の年はすべて 1980年代に起きていま

す。図中の滑らかな線は 10年移動平均でこれから上に出ている年はエルニー

ニョの、下に出ている年はうニーニャの年です。

3.異常気象や気候変動の要因について

異常気象や気候変動をもたらす要因には大きくは自然的要因と人為的要因に

介けられます凸

第?図 異常気象や気候変動をもたらす要因

口…自然的要因 一…人為的要因
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異常気象の原因〈気候専門家65名〉第2表

( 1 4名〉

海面水温の変化

火山噴火

土壌水分

雪氷面積の変化、その他

国外(5 1名)

偏西風波動問の相互作用

火山噴火

海面水温の変化

雪氷面積の変化、その他!
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3週間で地球を一回り

して東西方向に帯状に

広がったことが衛星の
0.4 

観測でわかっています。 。
大気中に滞留する火山 誌-0.4
噴出物は日射を遮る〈 撃 0.4
ミー散乱〉ため、それ 安 o 

が広範囲。長期間にわ ii-04 

たって地表を覆った場 (T104

合、気温の低下など気 . 

象に大きな影響を及ぼ

すことは当然考えられ

北半球

南半球

世界

1960 

ますo 1 963年のア 第12図全球的気温の低下をもたらしたエルチチヨン火山鴫火
エルニーニョの影響を差し引いた北、南半球と

グン大噴火の時は、そ 全球の対流圏平均気温偏差 (Angell，1988)

れ以後の 1年間に熱帯

の対流闘の気温が約O.50C低下したことが観測されています (Hansenet. a 
1.， 1978)。また、 Taylorら (1980)は、 1815--1963年の期間について
世界各地で起きた主要な25の火山噴火と世界42地点の地上気温の関係を統
計的手法で解析した結果、火山噴火の 1--2年後に統計的に意味のある気調低
下が生じていることを見いだしました。多くの研究者によれば、ヱルチチョン

噴火は北半球地上平均気温を約O.50C低下さFせると予測されましたが、実際
は予測とは逆にO.3 70Cの上昇が観測されました。 Angel1(1988)はヱルニー
ニョ現象が地上気温を上昇させているとして (1982--1983年には大規
模なヱルニーニョ現象が起こっていました〉、この影響を差し引いて評価する

と第 12図に見られるようにアグンと同様エルチチョンの場合も全世界的に気

温が低下していることを導いています。

c .雪氷分布

北棒、南極地方及び

シベリア、アメリカ大瀧

陸などの雪氷面積や海詰

氷面積が年々変化して安

いることは人工衛星のz
資料によって観測され雲

ています。雪氷面積が

11 X 106困

変化すると、地球表面第 13阿南極海の櫛氷面積の平年 (1973---1982)偏差の時系列
における日射の反射露 (Chiu，1983) 

〈アルベド〉や大気との熱のやりとり、融雪時期の遮速、蒸発や雨〈雪〉など

の水の循環も変化します。そのために気温分布が変わり大規模な大気の運動も

変化して天候が変わると考えられます。

モンスーン e梅雨の要因のーっとしてチベット高原での加熱が維持されるこ

とが重要です。加熱を維持するためには日射に伴う地面からの顕熱の輸送とチ

ベ、ソト高原南側〈ア、フサム地方など)の積雲活動に伴う潜熱の放出がモンスー
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重に比べて、一般に 10 

分の 1以下です。水の量 22
からすれば雲は希薄です。三 250

水蒸気がーたび凝結またフ

は昇華して 10J1ffi位の 2200 

大きさぎの雲粒になると、 w 
放射を強く散乱する働き 4150 

長持ちます会この作用は

特に太陽放射の被長域で

効果的です。これにより

筆陣積分した雲水量が僅

かO. 1 mmにも満たな 雲量(%)

い雲でも、太陽を完全に 第15図地球。大気系の吸収する太陽放射撞 (Qabs)

隠してしまうほど光学的 及び放出する赤外放射璽 (R1 w)と雲盤及び
裳1童、高度の関係 (Smi th， 1978) 

には厚いのです。また、

零特を構成す弓水や氷は可視光に対しでは透明ですがH 赤外波長域の放射を強

〈吸収する性質を持ち、厚き 10 /.l n1符:庭の水膜は赤外放射をほぼ完全に吸収

してし安い全す。波長による光学的件質の遣いと雲粉による散乱の増幅作用と
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第 14図 北緯52度以南のユーラシア大陸の冬の雪氷面積と
その後の賓のインドの降水盤の経年変化 1967-

1975年の平均値からの偏差 (Hahnand Shukla，1976) 
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により、雲は太陽放射に対しては効果的な反射体となります。放射支出に及ぼ

す雲の影響は、熱源である太陽放射を減少させる反射効果と、冷源である赤外

放射の発散を妨げる「温室効果Jという相反するこつの効果のかねあいにかか

っています。それぞれの効果の大きさは、雲物理特性〈雲粒の層、形、特径分

布、雲水量など〉、厚さ、形状、地表面放射特性、大気の温度 φ 温度分布、太

陽高度など、ミクロからマクロ。スケールまでに及ぶ多くの要素と関係してい

ます。

簡単なモデルで雲の振舞いが気候変化にどのような影響を及ぼすかを見たの

が第 15図です。雲の放射特性を一定とすれば、反射効果は雲置に比例し、温

室効果は雲量と雲頂温度によって決まります。この関から、なんらかの気候変

化にともない、{反lこ雲量は一定で雲頂高度だけ上昇するとすれば放出される赤

外放射量は吸収される太陽放射量より少なくなるので、赤外放射霞と太陽放射

建が釣り合うまで地球。大気系の温度は上昇しなければなり安せん。また、{授

に雲頂高度は不変で雲量だけが増加するとすれば、赤外放射の放出量は太陽放

射の吸収量より多くなるので、平衡温度は逆に低下しなければならなくなりま

す。雲のこのような働きは、二酸化炭素の増大などに対する気候の応答を評価

する際に重要となります、二酸化炭素の倍増による全球平均の気溜の上昇は、

雲の変化がないとした場合は3
0C前後と見積られています。この著しい昇温も、

それに伴って仮に中層の雲量が数%増加するものとすれば、その冷却効果によ

って殆ど相殺されます。この様な雲の状態の僅かな変化は起こりうると見た方

が自然です。

(2)人為的要悶

a.森林の破壊と砂漠化
アメリカ政府のまとめた「西麿2000年の地球Jによると、 1950年代

に世界の陸地の 1/4以上を占めていた森林が、現在では 1/5になっており、
西暦2000年には 1/6にまで減少すると予測されています。(1年間に I
0--20万km2の減少に相当しています。日本の面積は37万kmり
森林の{支採は農村人口の増加による暁き畑や薪炭用や用材としての木材の伐り

出し、あるいは放牧、農地開発を目的として土地が切り開かれていることなど

によります。また、工業国の亜硫酸ガスの放出による酸性雨やオゾン、窒素酸

化物、アンモニアなどの汚染物質に起!還する森林の枯れ死が北半球中緯度では

問題となっています。森林の半乾燥化に対して、乾燥地や半乾燥地では過剰放

牧 φ燃料としての薪炭確保 φ不適切な農業開発による纏概地への晦類集積や土

壌侵食に起因する砂漠化が問題となっています。関連環境計闘によれば秒漢化

とは「世界の乾燥地及び半乾燥地(南領拒除いた世界の路地の約 1/3)にお
ける土地生産力の低下Jと定義さFれています(1年聞に砂漠化してい為土地は

5万........，.7万 krnどといわれています)0 

森林伐採による炭豪放出量は、測定関難ですがO.5--4. 7X 1 0121{胃
/年と見積られています。世界各地で測定された大気中の二酸化炭素曹の時間

変化から生物留に起源をもっ一年間期の成分があり〈時夏に最少、精冬に最大〉

、植生が鰐期的な二酸化炭素量の変動に大きな影響を持っています。陸上の炭

素の最大の集積場は植物や森林の土壌中です(熱帯多雨林はその中でも最大の
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ものです)0 このことから、物質代謝の僅かな変化が、大気中の二齢化炭素量

に影響する可能性が高いのです。

また、森林は降水の補足

と蒸散という水循環にとっ

ても欝嬰な役割を持ってお
10 10 

り、太陽放射にとっても効 ぷ~
民1- -f'， i 降 c

8 

率的な吸収体です。これら 命。r ，.---'¥¥ b 
本 ¥l 水

のことから砂漠化を含めて 回汁 /ノ ¥i 
.' / -¥...量

植生が変わると地面アルベ 2卜尚三ン 可 2 

ドや水の流出量に影響を及

ぼし顕熱と潜熱のフラ、ソク

スの比が変わり、地表風が

変化して局地循環に影響し

ます。更に放射に噴く影響

するエーロヅルについても

森林伐採や火災に起源を持

つものが多いのです。

O O 

緯度(北緯) 緯度(北緯)

第16図 左図;北韓18度以北の地面アルベドが14%の時
(点線)と 35%の時(実線)のアフリカの夏の時水
量 (Charney，1975) 
右図;アブリカ熱帯多雨林がある時(実線)と伐採

時(点線)の西アブリカの互の降水量
(Kitoh et al.，1988) 

地表面の状態の変化が大気にどのような影響を及ぼすのかを見た数値実験〈

アフリカ熱帯多雨林地域での土壌水分減少と地面アルベド増加の影響〉では、

どちらの影響によっても対象領域での降水量は減少する o しかし両プロセスの

効果は大きく異なり、土壌水分減少の効果としては蒸発撃の減少が起こります

が、地面温度の増加や地面からの顕熱ブラ、ソクス増加による下層大気の加熱に

より低圧部となります。このため水蒸気収束が起こることにより降水量は減少

するものの蒸発量の減少よりも小きくなります。一方、地面アルベドの増加に

よる降水量の減少は蒸発震の減少よりも大きく、上昇流が抑えられて水蒸気発

散となっています。(実際には両効果や地面粗度の変化などが起こるため竣雑

な応答を示しますが、降水量の減少には地面アルベド増加の効果が、地面温度

上昇には士壌水分減少の効果が効いてきます〉

更に、アフリカの北緯 18度以北の地面アルベドが砂漠状態の35%の時と、

森林があるとした場合の 14%の時の要の降水最の比較をしたのが第 16図で

す。地面アルベドが大きいときには、熱帯~文東帯が北上できずに降水量が減少

しています。この地面アルベドを変化させない北緯 18度以南では降水量が増

加しています。また、アフリカの熱帯多雨林の一部〈赤道から北緯 12度まで〉

で、緑が織壊ぎれたために地面のアルベドが 17%から 30%に増加し、更に

士壌の含みうる最大水分賓が 1/]0に減少したとして計算した商アブリカの

賓の降水震です。森林伐採領域では降水曹の減少がみられます。このときにも

地面状態を変化させない北緯 12度以北のサヘル地域で、南北循環や水蒸気収

瑛に変代が起こることによって、逆に降水量が増加しています。この様に地表

面の状態が変わ為ことによりその場所だけでなく、隣接した地域や要に遠くは

なれた土地域にも影響を及ぼす可能性がありますc
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4.海面水温の変動と異常気象

前項では異常気象を起こすと考えられるいくつかの要閣について簡単に述べ

ましたo ここでは異常気象や気候変動に大きな影響在及ぼしていると考えられ

る海面水温について、主にエルニーニョ現象から見ていきます。

海水の密度は空気のそれに比べ約 1000倍、全質費で約260情あります。

そこで地球の7割を占める海の表面水温〈季節や湖域によって厚さは大きく異
なりますが、海洋の表層には物理量が鉛直に一定の層が存在します。この!警が

上部混合!習です。表面水温はこの層の水温と近似的には見て良いのです〉が平

年値と違っていれば、大気と海面との問で熱交換の過樫の結果として海面上長

流れる空気の温度も平年値と違ってくると考えられます。この温度の違いが大

規模な大気の流れの変化を引き起こし、その大気の涜れが海涜の変忙をもたら

します。

( 1 )ヱルニーニョとラニーニャ
ベルーやエクアドルの沿岸では通常、南東貿易風が強く深海から栄養栴に富

む海水が湧昇して海面水温は俄〈保たれ世界有数の;魚、場となっています。ケリ

スマスの季節頃から翌年3月にかけて熱帯収束帯が北半球から赤道付近に南下

するのに伴って、ベルー沖の拘束貿易風が弱まります。このためブンボルト海

流に赤道を越えて北から赤道反流系の鰻水が涜入します。この局所的な季節現

象をさす言葉がもともとの「ヱルニーニヨJです。ところが、何年かに一度の

割合で中部から東部の広い熱帯太平洋域での強い昇温が観測され、科学用語と

して「エルニーニヨJを舟いる場合はこの太平洋域の広い界温をさすのが一般

的となりました。 ANNUAL匹以 30-YUR~O胤 CF 捌!L 削

三芳子45F7k十字
i2;;っ村十11/1 ~_， 
20N' l ~~I も丸山 I ......41 

にI"阪v¥r官ヲ事ιやサ当日
直叫占三与さま怒さ孟自¥)l/@¥， 1 仁2
405段当量重量翼民L皇軍ぞ種多j£量54
「庁事n寸「三等苧ナII一挙参霧7
二ャ4Jft?占になっ;?っj02 1Joj!日 IM Ju !日目 i。〈 J日 | 
第 17図 年平均の海面水温分布図 (1956-1985年〉

第 17図に見られるように熱帯太平洋域の海面水温分布は西部で高〈、東部
で低くなっています。これは貿易風が海面近くの暖水を西側に運ぶため、時水

層の厚ぎが西部で厚〈、東部で薄〈なります。また、東部では貿易嵐による湧

昇によって深層の冷たい海水が湧き tがって冷たくなりますn 第 18関はエル
ニーニョとラニーニャの起こる様子を模式的に示しています。 通常の状態から

貿易総が何等かの原悶で弱まると西部の暖水I警は通常より薄〈、東部では厚〈

なります。このため、議昇は弱まり|二がってくる冷たい海水も略められます。

その結果中部から東部熱帯太平洋の海面水温は平年より高〈、水位も通常より
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上がり、西部では逆に下がります。

実際の例を見てみましょう o 40cm-

第 191ヌ!上段はヱルニーニョの O 

状態で、南米沿岸から日付変更

線にいたる熱帯の太平洋域で、

広く平年より海面水温が高くな

っています。平均的にみますと、

3.....，.，5月頃に発生しその後次第

に発達してその年の 11"""" 1 2 

月から翌年の l月頃にピークを
迎え安す凸きらに、発生から約

1年後の4.....，.， 6月頃にほぼ平年

殺に戻ります。もちろん個々に

見交すと発生時制、縛~続時間、

現象の婿模などかなり遣いがあ 40cm 

ります。発ヰ間関も不明買1Iで2

""""6伍くらいのI備を持っていま

す。一方、ラニーニャ現象とは

工ルニーニョ現象どは逆に第 1 川一一協調
9関下段のように海面水温が平

東風

50m 

50m 

第 18図 太平洋赤道域の貿易風の強弱と暖水の分布
年より低くなる現象です号 上から通常時、エルニーニヨ時、ラニーニャ時

第 19図 1987年 12月と 1988年 12月の海面水温偏差

陰影部は平年より低い部分、等{直線はO. 5"C舘
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この海面水滋の変動は

太平洋域での現象とし ω 

て捉えられていますが、

海面水温偏差関でもわ

かるようにヱルニーニ

ヨ現象が起こっている 20・

ときは全球的に海面水 0・¥U )f ，;)1;""品納舵糊，j ¥ fóP:ノ'万山~←~o・

温が高く、{氏緯度の大 20・

気全体が界温する(地 40 

球椀模でみても)0 ラ ω 
ニ一ニヤ現象の時は逆 2刊阿 2初O' 4ωO' 60' 80' 1ω00' 120'川 l削6印o'180' 16町 l川4ωO'120' 100' 80' 60' 4ωO' 

lにζ{低氏しい、吋i頃向がみられ2ま主 第20図 オ一ストラリアのゲ…ウインと世界各地との年平均

すo また、海水温の変 気圧の棺関{係系数分布〈σTr同en巾be肘rt仙hand Shea丸川，1987η〉

動に伴い全球的な対液活動や大気循環の変動がみられます。第20肉はオース
トラリアのダーウィンと世界各地との年平均地上気圧の棺関係数の分布です。

ほぼ日付変更線をはさんで東西の符号が大きく佼較しています令これは南方振

動(Southern Oscil lation )と呼ばれ、大気中の側面者間え売ものですが、

もともとはエルニーニョ現象とは別個の現象として認識さFれていました。この

入ハ SOI(Tahiti時 Darwin)

i供 o
{扇 -1
差 -2

50 52 54 56 58 60 62 64 66 68 10 12 14 76 78 80 82 84 86 88 
第21図 南方振動指数と東部赤道太平洋 (4N-4S，150W-90W) 年

の海面水温偏差図

南方振動指数は5か月移動平均、梅商水温{璃差は3か月移動平均

振動の平均間期は第21関のよ行
に約38か月 (3年強〉ですが偶 200 

の々!習期は2--10年の幅を持つ
た不規則な振動です。

以上のようにエルニーニョやラ

ニーニャは熱帯太平洋の海面水温

変動とそれに伴う全球的な対流活

動や大気大循環の変動という広い

観点から捉えられました。

(2)世界の天候への影響

熱帯太平洋域の西部では海面水

温が高いため、暖かい湿った空気

がインドネシア付近に集まり対流

-2 
-1 
'c 0 

2 
I I I I 

150 
N 
j主
治
llifJ 100 
グ〕

強
そ1

万一

50 

戸・:"~'a:::':
..:':~i読むと

.• ..01正義経子二.

((.~~~~i~t~H欝1jy
:二二よa巡洋a~諜??:;寸..

海部水ikil(OC)

熱帯の対涜活動の強き〈縦軸〉と

海面水温(横軸〉との関係

(Gadgil et al..1984) 

O 

第22関
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活動が活発になり、発達

した積乱雲号が発ヰし

の凝結熱帯救出します。

この凝結熱は大気の循環

を駆動する熱源となりま

すのごのため開聞に多望

の雨を降らせます。また、

対流活動と共に上昇した

気涜は対減額の上場では 州

第23関のように東向き

に涜れ出し東部で下降し

て下!警の顎易風として西

部記戻って〈る大関模な

東西方陶の循環〈ウオーカー循環)長形成しています。ヱルニーニョ現象に伴い、

海雨水温の高い領域が相対的に硬に移動すると通常警の少ない中部から東部で

も対液活動が活発となり東西循環の様子が変わりますっ熱帯域ではヱルニーニ

ョ現象の天候への影響は特に降水母に明瞭に現れます。第24関はエルニーニ

ョ現象が発ヰ t/た年を基準に何時こ弓降水量にどの様な変イヒがあるかさを同たも
のです。

(:lff: [t 
、ふれ 1)斗イう 1)ウマとさ¥七時、

O' 90' E 180' 90'W 

第23図 冬期赤道対涜閣の東西循環を表す模式図
通常の状態〈上)と 1982/83年の状態
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第24図 工ルニーニョ現象に伴って降水量の変化が顕著に現れる地域
笑線は多iド:1札!

した年年綱を占誌t準にしている。 (Ropelewskiand Ilalpert， 1987) 

。インドネシア 2ーギニア付近では少雨、熱帯申部大平洋域では多雨とな

っています。

。!支!ではヂーヤが不十分なため熱帯東部太平洋から工ケアドルやベルーにかけ

ては表示されていませんが、第25惇!のベルーのピ弓ウの月降水韻:からは顕
著な多雨傾向がみられます。

。南アメリカ北部は少雨になり易くなります。

@南γメリカ商東部のアルゼンチンやウルゲアイなどでは多雨になり務くなり

ます。

。インドの降水量!はち"'-'9月のモンスーン期に集中し吏すが第261習で見られ
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るようにインドモンスーンが不活発になりますっインド南端部やスリランカで

は発生の年の秋に降水量が多くなりますの

φ オーストラリアの北部と東部の降水量が減る傾向があります。 10月かぶ響例

年5月に発生するオーストラリア周辺の熱帯低気圧は発生数が少な〈なります。

。タヒチやフランス領ボリネシアでは熱帯低気圧に襲来されることがあります。

@ニュージーランドでは秋に低温傾向が現れます。

。南半球の夏老中心にアフリカ東部の多雨、アフリカ南東部の少雨鮪向が現れ

る。南アフリカでも棄に中部を中心に少雨となりやすい。

@冬を中心にアラスカからカナダ西部にかけては高海、アメリカ南東部は低温

になりやすい。また、ほぼ同じ時期にアメリカ南東部からメキシコ北部にかけ

て降水量が多くなる糊向があります。

φ大西洋のハリケーンの発生数は減少する傾向があります。

(mm) 

120 

( mm) 

120 

100 

80 

60 

100 

80 

60 

40 

20 

*イ40

20 

0 。
1983 1984 1985 1986 1987 

第25閲 ベルーのビウラの月降水援を (1983........1987年)
自梼は平年(直、 *Enは欠iP.リを表す

2 ・・ 1・・ E・ 5・・・・ t

第26図 インドのモンスーン鰐の総降水量の平年差(%)
黒棒はエルニーニョ現象が発生した年(開0.1987)

(3)日本の天候への影響

次にヱルニーニョ現象の日本の天候への影響を見てみましょう。ヱルニーニ

ヨの発生に伴いその影響が現れるのは平均的にみて発生した年の春から翌年の

春にかけてと見られます。また、大気の流れが策アジアでは賓と冬とで大きく

異なり日本への影響も要と冬では異なっています。

⑦エルニーニョと衰の天候

は北西太平洋に中心を持つ聴熱帯高気!干の動向に大き〈キ:右きれます。こ

の礎熱帯高気圧の噴きや位轡〈東西方陶及び南北方向への殺り出し異合い〉に
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より梅雨時期や感頁明の天候がほ

ぼ決まります。この開熱帯高気圧

の発達の時間や場所は西部熱帯太

平洋(特にフィリピン付近〉やイ

ンド洋の対液活動と察接に関連し

ています。これは第27関のよう

にフィリピン付近の海面水温が高

〈対涜活動が活発化すると、対液

活動の結果として生じる凝結の潜

熱が熱源となって大気中に械の列

(口スビ一被)ができます丹この

結果関熱帯高気圧が日本付近で発

建す弓傾向があります。このため

日本の天械は高温ィ'J)雨となります。

憩に、この海域の湖面水源が平年
第27図 熱帯西部太平洋の海面水温が高い年

より俄〈対埼活動力主不活発となる の対涜活動と大気の応答の模式図

ど、頼熱帯高気!干の日本付近への (Nitta，1987) 

核り出しが弱〈日本付近に前線が停滞しやすくなり不順な天候が続くことが多

〈なります。

第28関はぞの一持1Iを見たものです、!苅の斜線で示したところが対流活動が

比較的活発なとこ;z;です。これを見てもわかるように開熱帯高気圧は対流活動

活発域の北東側で発達する締向があります。 1984年要にはフィリピン付近

で対流精動が活発で日本 6JOE 80E 附 120E ωE 悶 180E 1602N 

の付高気圧が発達しま OV"，エルニートョ現象発句19中月)~~a;' • 1... -、ー
した o 1 982年要は例 40N 
年より粛の日付変更線付

近とインド洋で対涜活動
が活発となり照熱幣高気 20N 

Aも例年より寮で発達し
ました。この関係恋過去 EQ 

の例でみたのが第29図

です。例外もありますが 60N 

かなりよい関係がみてと

れます。

③エルニーニョど梅雨

J二}["ニ一二百現象が発

主主した年と平年の梅雨に

ついてみたのが第30閉 EQ 

です。梅雨入りについて

60ε80E 100E 120E 140E 160E 180E は慢ぼ平年哲みですが、

頼熱帯高気圧の発遼が埋

れるか、円本への張り出

第28図 亜熱帯高気圧と西部熱帯太平洋の対流活動
陰影部は対涜活動が活発な地域〈盛夏期)

長波放射の強さ
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しが弱いため梅雨明けは各地とも平年より遅れる頗向がはっきりしています。

斑児島

福岡

大阪

東京

仙台

R 向

西日木気i昆1蒜ffi I 
( 7-8 JFp.均) I 

10 B 20日

。
78 

相関係数匂 0.87 。
84 

.85 。73
087 

72
0 

.74 

。86 137・Ei降水渇偏差
旬。88 (2 -10・N、20mi茶

( 7月)

。76

10日 20日 10 B 20日

月 月

82 

もo C コ:刊の梅雨期間 ーィエルニ一日現象発生年の

篠雨籾!間

第29図西日本の7-8月平均の気温偏差と 第30図 エルニーニヨ現象発生年の各地の入出梅
7月の2-10N.137Eの水深

20mの海水温偏差との関係(Kurihara，1989)

また、降水量が平年より多くなる傾向があり、特に7月に局地的豪雨が発生し
やすくなっています。ちなみに過去のヱルニーニョ発生年の状況を見たのが第

3表です。

Q)エルニーニョと台風
通話台風の発生しやすい場所はフィリビ

ン東からマリアナ諸島にかけての海域と南

シナ海です。エルニーニョ現象が発生する

と海面水温の分布状態が変わます。これに

伴い台風の発生場所も東にずれ、マリアナ

諸島の東の海域が主な発生場所となります。

また、台風の経路も東ヘずれます。第31 

図からもその様子がうかがわれます。

第3表 エlレニーニョ発生年の大雨

， 53 7月南紀豪雨
， 57 7月諌早豪雨
， 69 8月奥羽信越豪雨
， 72 47.7 (七夕)豪雨
， 82 7月長崎豪雨
， 87 8月九州北部、東北大雨

120E 140E 160E 180 

40N 

20N 

EQI 
iOOE 120E 140E 160E 

第31図 工ルニーニヨ現象の発生した年〈在〉としていない年の台風発生位置とその経路

E(j 

IBO 

発生数を見ると、平年の26.9個に較べやや少なくエルニーニョ年は24.

5'翻です。第32図はエ)J.;ニーニョ現象が発生した年の前後5年間の台風発生
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数を見たものですが、エルニーニョ発生年は明らかに台風の発生数が少なぐ.

2年後が多くなっています。

35 35 

30 30 

25 25 

201 山一山… F…一一 ""'.'rrV/.r.一 一…… '20
2年前 1年前 エJ!，..ニーニョ 1年後 2卒後

発生年

第32図 工ルニーニョ現象の発生した年の前後
5年間の台風発生数 (Aoki，1985)

④エルニーニョと冬の天候 第33図

エルニーニ沼と中高緯度の大気中に現

れる異常との間によい対応があることを

見つけたのはBjerkness(

1966)です。 1957/5
8年の冬のアラスカ湾で

発逮した低気圧を調べエ

ルニーニョとの関連を突

き止め、第33図の様な

遠隔伝播〈テレコネクシ

ョン〉の仮説を立てまし

た。現在では新しい理論

とその後の資料がこの仮

説を支持しています。エ

ルニーニョ現象が発生し

エルニーニョ最盛期に現れる対流閤

上層の大気の流れ (PN Ar¥ターン〉

陰影部は通常より多雨の領域

H (L)は気圧の高低を示す
(Horel and Yallace.1981) 

ていた冬の地上気圧を見 第34図エルニーニヨ発生年の 12-2月平均の海面気圧と

たのが第34図です。陰
その備差分布

陰影部はエルニーニヨ年がその他の年の平均より低
影部は平年より気圧が低 いことを示す

いことを示しています。

シベリア大陸の高気圧の発達が平年より弱く、アリユーシャン低気圧は平年よ

り北東にシフトして強まっています。また太平洋の亜熱帯域では逆に気圧が平

年より高くなっています。このため西高東低の冬型の気圧配置が弱まり、季節

風の吹き出しが弱まります。その結果日本付近では平年と比べ暖かい冬となり

ます。

ここまで異常気象やその原因について、普政余り自にしない原因と海面水湯

から見てきました。いろいろな要因が複雑に絡み合っています。現在はこの絡
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み合った糸を一つ一つ解きほぐしている段階と言えます。内容は気象庁縞の異

常気象レボード 89の抜粋となっておりますので、詳しくは問レポートを参
考にして下さい。また、岩波書.T[5の科学には 1984年I月から 1985年5
月まで 10問にわたって「気候研究の新しい波Jが連載されています。さらに
月刊海洋科学 17巻 (1985年)にも「気候変動シンポジウムJが、最近で
は月刊海洋21巻 (1989年〉に「大気 φ海洋混合層と海@気相互作用j が
掲載されていますのでこちらも参考にして下さい。

* [ヱルニーニョとはスペイン請で幼少のキリストをさし、スベイン語圏で
カトリックの教育を受けた人には宗教的意味あいを持つ言葉です。もともと「

エルニーニヨJは素敵な出来事だったのです。雨が降り、砂漠が沃野と化した

のです。また、湧昇が止んで新しい種類の魚が沖合いに現れもしたのです。ベ

ルー経済が漁業(アンチョビー漁〉に強く依存するようになり、沿岸部に豪雨

に弱い鴻密な地域が広がったのはほんの 1960年代からです。一方、エルニ
ーニョと逆の状態も最近注目を集めてきています。南方振動は暖かい「ヱルニ

ーニヨj の状態とその反対の冷たい状態の間の掠動だと分かったからです。そ

こで、反エルニーニョとかELViejo (老人〉とか言った用語が提案されました

が、 GeorgePhilanderが提案したうニーニャ〈スベイン語で女の子を意味する〉

が広く使用されるようになりました。〕

紙面の都合で参考文献は異常気象レポート， 89で参照できるものは割遣し
ました。
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[ 1 ]天気図の書き方

1-1 天気図について
TVの天気予報の時間に、天気図
によって解説されるとよく理解でき
るでしょう。毎日の新聞にも天気図
が掲載されており、天気図も身近な
ものになりました。

天気に関係する仕事をしている人
はもちろん、それ以外の人たちも、

レジャーや目前生活のなかで天気の

変化に深い関心を持っていると思わ
れます。第 1-1図は、昨年 10月
3 1日21時の天気図で、日本海の
低気圧からの寒冷前線が近畿地方を

通過している様子がよく分かりますo

1-2 天気図の種類

プ王

大阪管区気象台予報課
中井 毅

増井初氷

第 1- 1図地上天気図

天気図は、陸上や海上で同じ時刻に観測された資料を、一枚の白地図の上に

決められた形式に従って記入したものです。これに等圧線やその他の等{直線な
どを引くことによって、高。低気圧や前線などの位置や構造及びその推移を理
解することを天気解析といっています。その時刻における天気分布や風など現

在の気象状態を正確に把握しておくことは、今後の天気を予測する上で非常に
重要ですo
天気図には、地上天気図と高層天気図がありますが、それぞれ利用する目的
が違います。

①地上天気図
地上天気図は、各地で観測されたいろいろな気象要素のうち、気圧を海面の

高さの値になおしたもの〈これを海面更正といっています)によって等圧線
を書きます。等圧線を書くことによって、高気圧、低気圧など気圧の分布を

知ることができます。気圧配置と空気の流れの間には、密接な関係がありま
すので、気圧の分布を知ることにより、間接的に大気の立体的な運動を推測

することができます。

そのほか前線を検出することにより、前線と天気分布との関係から今後の天
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気の予想、に役立てようとするものです。もちろん、天気の変化は綾雑で地上天
気留のみでの予想は難かしいこともありますが、気圧配置と天気の関係につい
て一応の理解が得られます。

②高層天気図
大気の状態を立体的に理解しておくことは、今後の気圧系を予測する為には
必要なことです。地上付近から 10 km近い上空に至る何層かの天気図があり
ますが、それぞれ利用の仕方が違います。

気象台における日常の作業には、つぎの天気図を使用していますが、いず
れの天気図も、摩擦の影響が小さく大気の流れがスムースになっているのが
特徴です。
850mb (高度約 1500m) .下層を代表する天気図で、寒気、暖気

や水蒸気の入り具合いをみるのに便利で、前線解析に利用して
います

700mb (高度約3000m) 水蒸気の流入が分かりやすく、大雨の
予想に有効です

500n1b (高度約5500m) 大気のほぼ中心に当たり、平均的な大
気の運動をみるのに利用します

300mb (高度約9500m) 対流圏上層にあり、亜熱帯高気圧やジ
工ツト気流の解析に用います

第 1-2図は、 1989年 10月31日21時の850mb予 500mbの
天気図です。高層天気図は、地上天気図で表わされる高気圧や低気圧が、気圧

の谷や気圧の峰として簡単な波で表現されているのがわかります。

500mb 850mb 

o 

第 1-2図高層天気図
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1-4 天気図の記入方法
各気象要素は、右

の図の例のように黒イ
ンクで記入します。天

気図上の観測地点に、
円が書いてありますが
、これを地点円といっ
ています。地点、円の回

りに風向。風力、地点

円の中に天気、右肩に気圧、友商Lこ気温を記入します。ブイや船舶の報告は、
緯度、経度で位置そ放送しています。

漁業気象では、高気圧、低気圧の中心気圧及び位置、移動方向、移動速度、

前線の種類や位置を緯度。経度で放送します。高気圧の中心に高またはH、低
気圧の中心に低またはL、前線は記号によって記入します。最後に、特定の等
圧線の位置をいってきます。

ア

尽
ア

}

沢

弘

f
M
4
・
4

・

才
吋

4UJ

tv

摘
岨

ヂ

気

引
い

o =o  O =o  g =o  g c=J2g2o 
地点 風向 風力 天気気温気圧

第 1-3図 記入モデルと記入順序

1-5 等圧線の書きかた
1 )原則として、 2mbまたは4mb(偶数〉毎にひく
2)資料の多いところから引きはじめる

3)等圧線の示度と同じ観測値がないときは、回りの資料から案分してひく
4)等圧線は、滑らかにひく

5)等圧線は閉じた曲線になり、天気図の範囲内で消えてなくならない

6)等圧線の片側の気圧が高ければもう片側は気圧は低い
γ〉あまり長い河じ値の平行線はない
8)不規則に広くなったり、狭くなったりしない
9)等圧線は、交わったり枝分かれすることはない

1 0)前線のところでは、低気圧を内側にして折れ曲がる
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1-6 等圧線と風の関係
空気は、気圧の高いところから
低いところに向かつて流れますが
、地球の自転と摩擦の影響で、気

圧傾度の方向から右にずれ、風向
と等圧線はある角度をなしていま
す。 海上では 15--25

0

陸上で

は30--40
0 になっています。

風の弱いときは、必ずしもこの
関係は当てはまりません。陸上で
は、地形の影響で変形することも

ありますが、海上では、あまりず
れることはありません。
r北半球では風を背中にうけて
立っと、暴風雨の中心は左斜め前
方にある』という風向と暴風の中
心との関係がありますが、これを
ボイス。パ口ットの法則といって

います。
気圧の高低の差が大きいほど強
い風が吹きます。右の図のように
同じ距離でも気圧差〈気圧傾度〉
の大きいほど、等圧線も混んでま
す。

等圧主義

第 1-Ll図風向と等圧線

{イ) {ロ}

ト~[EQ).... 
! ¥4とと;;t"
A'---l1916}1310; 
モ叩町一一一一一 L-一町一一一一一争

1
1
1
T
i
-
-
I
M
 

第 1-5図 風力〈風速〉と等圧線の間隔
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[2] 天気図の見方

等圧線を引き、天気図を解析して地上天気図が出来上がります。この天気図
から現在の気象状態を理解することになりますが、そのためにはある程度気象

の知識が必要です。

2-1 高気圧、低気圧、気回
天気図の上で、周囲より相対的に気圧の高いところを高気圧、相対的に低い
ところを低気圧といって、何mb以上が高気圧、何mb以下が低気圧というよ
うな基準はありません。前に述べ
たように、等圧線と風向はある角
度をしています。高気圧からは、
時計四りに吹き出していますし、
低気圧へは反時計四りに吹きこん
でいます。

AI¥日

(l脚 .. Jlml 
モ一一一一一一L---~

第2-1図高。低気圧と風向



『水平方向数千キロの広い範囲にわたって、気混や水蒸気などがほとんど
様な空気の塊』を気回といいます。気回は、地表の状態が、広い範囲で同じ様
な性質を持っている大陸や海洋の上の大きな高気圧の下で、形成されます。
また、このような高気圧の中では、風も弱く長期間同じところに滞留し易いこ
とも気回の形成には好条件になっています。この気回の境界を前線面といい、
前線面と地上との交わりを前線といいます。同じ気団内では温度や水蒸気量が
ほぼ一様ですが、暖気固と寒気回の境目では、条件が揃えば前線が発生します。

2-2 高。低気圧と天気
第2-2悶の上の液型の線は、気圧を表わしています。高気圧の中からは空
気が吹き出していますので、それを補うために上空からの下降気流があります。
低気圧の中心付近には、風が集まりますので上昇気流が存在します。空気が上
昇すると、気温が下がって〈断熱変化〉飽和状態に近づき、空気中の水蒸気が
凝結して雲となり雨を降らせます。逆に、下降気流は温度が上がり、水蒸を合
む余裕ができますので、雲があっても消散に向います。低気圧付近では天気が
悪く、高気圧の中では天気が良いのが普通です。その様子を第2-2図下に示
しました O

第2-3図 移動性高気圧と天気

1 )高気圧
成因及び構造から、寒冷高気圧と温桜高気圧があります。寒冷高気圧は、下
層が冷却されることによって寒気が蓄積され地上で高気圧になったものです。
冬季大陸で発達するシベリア高気圧が代表的なもので、冬の日本付近の天気に
大きく影響します。温暖高気圧は、上空に空気が流れ込むことによって下降気
流が起こり渇暖化したもので北太平洋高気圧が代表的で、衰の日本付近の天気
に大きく影響します。また、春や秋に多いのですが、冬季でも大陸高気圧の一
部が移動性となって通過していくことがあります。これが移動性高気圧で、第
2-3図にその模様を示しました。

叉
柑
凡
打
む
よ
う

罰Ii)@ ー

@toJ@@@φ 。二。。 @φ 》

甲 @

⑮嵐気圧のや心・③低気屯乃中心一史弐C")J(代

第2-2図 高。低気圧と天気
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2)低気圧の発生と閉塞
前線上になんらかの原因で波動ができ、どちらかの気回が特に優勢になる
と、波が大きくなりここに渦ができて低気圧が発生します。このとき波動の
前方では、暖気が寒気の上を上昇しますが、この暖気と寒気の境界を温暖前
線面、この面と地表の交わりを温暖前線といっています。また、低気圧後面
の寒気は、媛気の下に潜り込み、寒冷前線面、寒冷前線を形成します。さら
に、波動の振幅が増大して寒冷前線が温暖前線に追いつくと、媛気回は上空

に押し上げられ、下層は寒気回のみに変わります。この状態を低気圧の閉塞
といい、前面の寒気と追いついた寒気の温度差によって温暖型閉塞と寒冷型
閉塞があります。温暖前線、寒冷前線、閉塞前線には、それぞれ特有の天気
現象を伴い、また安定度によっても異なる天気が出現します。
第2-5図に低気圧および前線に伴う天気分布をモデル的に、第2-6図に
安定度の違いによる天気を図示しました。

主筆者手気回(本気)

自喜界函

熱帯気回(暖気)

第2-4図 低気圧の発生と発達

qo 
A
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第2-5図 低気圧および前線に伴う天気

安定な
服気回

E置気回が安定.tl::t軍合

一一r
L
w

r

ぜ
Y万
一

2塁l文の;軍L¥京;令市保

第2-6図 安定度と前線付近の天気
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[3J 天気予報の実例

日本付近では、低気圧や前線などのじよう乱は西から東ヘ移動することが多

く、それにつれて天気の分布も西から東に移ります。このことを利用すると、

①現在の天気図から、将来目的とする時間の気圧配置を予想し、②予想され

た気圧配置からそれに伴う天気を考えることで、将来の天気分布が予想出来ま
す。

将来の気圧配置を予想する場合、高気圧。低気圧。前線などは、前時間また

は前日の天気図からおおよその移動方向や速度が分かりますので、それを利用

し、それぞれの気圧系にともなう天気に翻訳します。順調に移動している場合

は割合単純に判断できますが、梅雨前線や秋雨前線のように南北に振動するよ
うな場合は、判断が難しくなります。

現在、気象庁における予報作業では、主として大~コンビューターによる予
想結果を用いていますが、最終的には人聞が各種の資料を総合して判断してい

ます。

1 )南岸低気圧の例
気象台で予報する場合、高層天気図で気圧の谷の動向や鉛直断面図などで立
体的な状態などを把握したうえで、レーダ一、アメダス、気象衛星などで実況
をつかみ、低気圧の移動や発達。衰弱、それに伴う雨域の広がり方や強い雨の

区域などを予想しています。

第3-1図は、 1989年5月5日21時の地上天気図です。
5日09時、東シナ海に低気圧が発生し北東に進み、 5日21時には九州南西
海上に達したため、九州や四国の一部で雨が降っています。
一方、日本海には高気圧があって北日本を覆っていますのでよく晴れています。

第3-1図地上天気図
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回のように地上天気図のみで予想するには、 5日21時の気圧配置が、今
後どの様に変わるかを予想しなければなりません。そのためには、前日または
前時間からの経過をみる必要があります。

この低気圧は、 5日9時からの 12時間では、毎時35キ口くらいで北東に
進んでいます。今後も同じ速度で進むとしますと、 1日に 35キロX24時間
=840キロ進むことになり、 24時間後6日21時は、紀伊半島にかなり接
近して通過することが予想されます。また中心の気圧もやや発達傾向がみられ

ます。日本海の高気圧も同様に進めて三陸沖に移動させます。以上を天気図に
書き入れて予想天気図を作成します。低気圧の接近に伴い雨域が広がり、 6日
朝には近畿地方も雨が降り始め、雨のピークは8日午後から夜にかけてと予想
されます。大阪付近の雨は、低気圧が紀伊半島沖を通過すれば止みますので 6
日夜半からはゆっくり回復に向かう予想です。
実際は、低気圧の移動がやや避し 6日21時には紀伊水道沖、 7日09時に
は東海沖に進みました。雨も予想通り 6日朝には降り出し、雨のピークも6日
宵のうちになりました。降り終わりは予想より遅れて7日日中も雨が残りまし
たo

2)寒冷前線通過の例

第 3-2図は 1989年 10月31日09時の地上天気図です。 10月29
日から 30日にかけて、移動性高気圧が東海上に抜け、西から気圧の谷が近づ
いています。地上天気図では、朝鮮半島東岸に低気圧があり閉塞前線をへて温

暖前線が中国地方西部に、寒冷前線が東シナ海にのびています。

第3-2図地上天気図
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寒冷前線は、下層に冷たい空気が暖かい空気の下に潜り込んで、暖かい空気
を持ち上げるため鉛直方向に不安定になります。このため、対流活動が起こり
積雲系の雲が発生、不安定の程度によっては発達した積乱雲となり雷や突風、
時にはひょうを降らせることがあります。
寒冷前線の移動についてみると、 1日1000キ口{立で東進していますので、
l日09時には低気圧の中心は日本海東部へ、寒冷前線は318夜に近畿通過
と予想されます。

実際は、低気圧の中心は 1日9時には三陸沖に進み、寒冷前線は22---23
特に通過しています。能登半島沖に別の低気圧が発生しています。大阪では、
雷をともなったにわか雨程度でしたが、上空の寒気が強く γ日は一時的に冬型
となり、木枯し 1号となりました。

参考文献

天気予報の手引
わかりやすい天気図の話

天気図の書き方と見方
気象 I

宇津木政雄

気象庁予報技術研究会
地学団体研究会
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日本は、四闘を海にかこまれた水豊かな留です。

その四季折々、空にうかぶ様々な雲は、水の変化する姿であり、私達を和ま

せてくれます o しかし、時には、力つよい自然の猛威となって、災害をもたら

したりもします o

毎日の天気図は、年々歳々、春には若葉の緑を青み、自然の豊かさを感じさ

せ、秋には荒れる台風の姿など、奥深い自然の顔を表現しています o

天気図には、日本の四季それぞれの季節感があふれています o

。〉五疋宝託 E現

移動性高気圧 ( 1989 ) メイストーム
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冬を支配していた大陸の高気圧は

2月も下旬になりますと、勢力に弱

まりをみせ、その一部が移動性とな

り日本付近にやって来るようになり
ます。

この高気圧は、乾燥した空気から

なっており、さわやかな春の好い天

気をもたらします。

また、明け方、風もなくよく晴れ

夜間の放射冷却が強まりますと、地

表面の熱がどんどん放射されて、晩

霜などの凍霜害も発生させます o



春の移動性高気圧の大きさは 3~4000klll くらいで日本付近を広くおおい
ますが高気圧の後には低気圧があることが多く、一日 1000凶くらいの速度

で東ヘ進みますので、 3，-...， 4日で低気圧がきて天気がくずれ雨が降ります。

周期的な天気変化が特徴です α

好天気をもたらす移動性高気圧が中心を東ヘ移しますと、大陸には次の低気

圧が姿を出しはじめます。

低気圧は進むコースによって、日本海低気圧とか南岸低気圧とか呼ばれます。

5月頃日本海ヘ進んだ低気圧が、急、速に発達して中心気圧が 10 0 0 mb以下

あるいは 99 0 mbくらいになることがあります o 南よりの強風、雷雨、竜巻を

伴う天気の急、変で、海、山での遭難事故を発生させます。これが「メイスト

ムj 、 r5月あらし j といわれます o
日本海側では、背梁山脈を越えて吹き降ろす南風を f フェーン j と呼び、

3 OOCを越す高温をもたらし、強い南風と乾燥した気象状態は大火を発生しや
すくします。

日本の南岸に沿って東北東進する南岸低気圧は、発生海域から東支那海低気

圧とか台湾低気圧などと呼ばれます。

この低気圧は日本海側に副低気圧を発生させることもあります。低気圧の北

東側には広い範閥の雨雲を伴なっており、四国沖の北緯 30度線より北を通過

すると、近畿地方は全般に雨となります o

冬の終わりから 3月にかけてこの南岸低気圧は、時として太平洋側の各地に
春の大雪を降らせます。

季節からみて雨となるか、雪として降るかは、地上の気温が関係しており、

その判断は非常に難しいが、 3
0

C以下ならば雪になる可能性が大きいといわれ

ています。雨か雪か、この点、積雪 5αnでも大きな交通路害となる、大都市交

通機関の問題抱えの低気圧でもあります。

本陣ド露。〉三疋去式匪羽

梅雨入り 梅雨空
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6月上旬は、雨への季節 f梅雨入り j があります。それから f梅雨明けj の
7月中旬までは梅雨型の気圧配置がつづき、西日本ではうっとうしい天気がつ
づきます o

夏をもたらす太平洋高気圧は、まだ日本の南海上にありその北側の四国沖に

梅雨前線が停滞します o

この前線は太平洋高気圧が北ヘの勢力を拡げる消長にしたがって、位置が北

へあるいは南へと振動を繰り返しながら、中国大陸まで南北の I隔3，-...， 400km
にわたり長大な雨雲のベルトとして存在します o

前線の北側では雨の天気がつづき、前線上を低気圧が東進して来ますと南か

らの湿った気流が入りやすくなり、前線の活動が一段と活発になってきます o

地形によって南からの気，流が収束する所では、短時間の強雨を伴うようになり

ます o

梅雨の末期には太平洋高気圧の勢力が強くなり、梅雨前線は北ヘ押し上げら

れて西日本付近に停滞します。前線に向かつて南海上から「湿舌j と呼ばれる

水蒸気を多量に含んだ気流が、舌状に集中する場所では強い雨が長時間継続し

て集中豪雨が発生しやすくなります。

ごのような不安定な天気も、太平洋高気圧が次第に勢力を増して梅雨前線が

日本海方面に押し上げられますと、梅雨が明け、夏の季節となります。

梅雨明けには 2通りあって、太平洋高気圧が梅雨前線を北ヘ押し上げる場合

と、数は多くはないのですが、南海上にあるまま太平洋高気圧の中で衰弱して

しまう場合とがあります o また年により、一度弱まった前線が勢力をとり戻し
て f戻り梅雨j の現象を示すこともあります。

近畿地方の平年の梅雨入りは 6月8日、梅雨明けは 7月 17日です。

担〉ヨ疋去式

150 _______ 

7月23日9時

( 1989 ) 台風上陸

梅雨の明けた後は、太平洋高気圧が広く日本付近をおおう気圧配置がつづき
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夏の暑い精天がつづきます。
このような夏の午後は、強い日射によって熱せられた地面付近の空気が上昇

して積乱雲となります。夏の風物詩入道雲と親しまれているもので、夕立ち

を降らせ、雷雨となるとともありますが、一刻の涼風をもたらします。

盛夏期に熱帯の収束帯で発生する台風は、太平洋高気圧の南縁を回って中

大陸方面ヘ進みますが、高気圧の弱まる時期を見計るように、一時期日本付近

に近づき進路を失って、迷走と呼ばれる動きをとることがあります。

昨年 (1989) 8月27日、近畿地方を直撃した台風 17号も、高気圧の

弱まる一時期北上したものでした o

秋の天気関

秋雨 台風

移動性高気圧 ( 1989 ) ( 1989 ) 
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夏の主役を演じた太平洋の高気圧も勢力に表えをみせはじめ、南ヘ後退する

ようになりますと、大陸の高気圧との聞に秋雨前線が明瞭になってきます o

9月中旬から 10月はじめにかけて f秋霧j と呼ばれ、前線が日本付近に停
滞し、ぐずついた天気のあらわれやすい時期となります o

前線の活動が活発な年には、長雨による被害が発生します。また、日本付近

に停滞している秋雨前線に台風が接近しますと、南方からの暖かく被った気流

が入って前線が大変に活発となり大雨が降りやすくなります o そのうえ、台風

が上陸することになりますと、その暴風雨も重なって大きな被害を引き起こす

こととなります o

うっとうしい秋雨が降った 10月も後半になると、大陸からの乾燥したさわ
やかな高気圧におおわれて、秋空が広がり、まさに本番、秋たけなわの季節到

来です。

周期的な天気変化をした秋日和も 11月末には、低気圧の通過後大陸育ちの
寒気が顔をのぞかせ、高い山では雪やみぞれが混じり、平野部は「木枯らし一

号j という冬便りの発表で、次第に冬の気配がただよってきます O

宅雪子研〉三疋去試，匡雪

冬型 ( 1989 ) 袋型 、、，，
J
ハ
Unu 

n
w
u
 

咽

g
i

，，E
、、

冬の天気図の代表的なパターンは、 西高東低型と呼ばれるもので、大陸に

優勢な高気圧が、一方、日本の東海上には発達した低気圧があって、日本付近

は等圧線が南北に走り、縦じま模様の気圧配置です o

大陸の高気圧は、北極育ちで気温の低い非常に乾燥した空気ですが、冷たい

季節風として日本海を渡るうちに、比較的暖かな海面からたっぷり水蒸気を受

け取り、しかも海面で媛められて対流運動を起こし積雲を作ります。この雪

は3'"'-'4000mの高さの積乱雲に発達して日本列島に押し寄せて来ます o
日本海側は寒気の吹き出しが続く筒、雪や雨の日がつづき、発達した雪雲は
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背梁山脈に当たって地形による強制

上昇を起こし、山地に山雪型と呼ば

れる大雪を降らせます。

太平洋側では、背梁山脈を越えた

下降気流が北西の乾燥した季節風と

なり、晴天がつづき、乾燥在意報が

長期間発表された状態がつづきますL
大陸高気圧が一時期弱まりますと

日本海の等圧線が袋状になって低気

圧が発生することがあります。

この低気圧は急速に発達し通過後は

北よりの突風を、また日本海側の平

野部には果雪型の大雪を降らせます

日本海の発達した低気圧によるそ

の年初めての南よりの強風は f春

番j と呼ばれ、厳冬から早春への季

節の転換のメッセージですが、現象が強く、海難事故や山での遭難事故を引き

起こさせます。

このように、一年を通して毎日の天気図は、季節の色、香りを彩って、日々

私達に、昨日と一味ちがう季節の便りを語りかけてきます。時には、荒天のシ

グナルを読み取ることもできます。

天気図を読むことからも、 f自然との対話j をやっていきたいものです o
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回震千七をもたら 安℃宇本~率三千寺金

村松久史(京大防災研究所〉

1 .はじめに

近年の人間活動の規模の拡大は、ついに地球の気候おも変化させるまでに到

ったのではないかという心配が生まれており、そのひとつに温室効果による温

媛化があげられる o 化石燃料(石炭、石油、天然ガス)を燃焼させたとき発生

する二酸化炭素、冷蔵庫・クーラーなどに使われているアロン、さらにメタン、

亜酸化窒素、オゾンなど赤外線を吸収する気体が大気中に蓄積されつつあり、

このままの状態がすすむと数十年後には自然の変動を越えるほどの平均気温の

上昇があるだろうと見積られている o

このような事情を背最に二酸化炭素の放出を国際的に規制し温暖化を抑制す

る動きのあることがしきりに報道されている o ここでは温暖化の科学的根拠在

中心に述べる o

2.温室効果の概説

地表から上向きに放射される赤外放射(地球放射)は大気中の水蒸気、二酸

化炭素、雲等に吸収される o これらの吸収物質がなければそのまま宇宙空間ヘ

放出されてしまうエネルギーの一部は吸収物質から地表ヘ向け発射される o こ

のため地表や地上付近の大気は、吸収物質がない場合より温度が高くなる o こ

れが温室効果と言われ、温室効果に関与する気体は温室効果気体(または放射

活性気体)と呼ばれている o 気体以外では雲、エアロゾルが放射に大きな役割

をもっ o 温室効果に対する役割の大きさは水蒸気、二酸化炭素、雲が全体の 9

0%を占め、残りの 10%をオゾン、メタン、盟酸化窒素、フロン等が占めて

いる o

3. 気候モデルによる温室効果の見積り

3. 1 "大気中の二酸化炭素が2倍となったときの影響はどの程度か?" 

という設問に対する答えは、

(イ)過去の気候をしらべる

(ロ)実験室で実験を行う

(ハ)数値気候モデルを使う

のうちで(ハ)数値気候モデルのみから得られる o 数値モデルは次の3種が使

われている o

(イ)エネルギーバランスモデル (EBM) 

(ロ)放射一対流モデル (R CM) 

(ハ)大気大循環モヂル (G CM) 

O 、1次元

1次元

3次元

一一一一一一一一一日メモ一一一一一一一一一一一一一一一一

計算に必要な道具はおおよそ(イ)、パソコン(ロ)、電子計算機;
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(ハ)高速(スーパー)電子計算機に区分できる o

これら 3種のモデルの比較は「二酸化炭素の濃度が2倍になった場合、地上気

温は何度上昇するか Jの答えが目安になる o その結果は、

(イ)EBM 0.7-3.3 0 C 

(口)RCM 0.5-5.3 0 C 

(ハ)GCM 1.5-5.5
0 

C 

の範囲にある。これらのばらつきの主な原因は各モデルで物理過程の取扱いが

異なるためである o このうち特にフィードパック機構と海洋への熱の輸送過程

が不確実である o

3. 2 大気大循環モデル(GCM) 

( 1 )モデルの概要

大気一海洋系に対して基礎物理法則(気体状態方程式、質量・運動量・エ

ネルギ一保存の式など)を適用する。

入力:太陽エネルギ…、大気組成

出力:気候;気温、気圧、風速、湿度等

3次元格子点(水平数百km，鉛直数km)

1年間のシュミレーションにスーパーコンビュータで何時間も必要

( 2 )温室効果の予測の信頼性は万全ではない

イ.格子間隔が広い

気候学的に重要な過程は格子間隔より小さい規模、

乱流、降水、雲の形成は数km以下の現象であり、例えば格子点聞の平

均雲量は平均気温、平均湿度から計算する o これをパラメタリゼイショ

ンの方法という o

例.雲の効果 (フィードバックの項参照)

の地上気温への効果は日射を反射することによる冷却と、赤外線の吸

収再放射による加熱の2つがありどちらの効果が大きいかは雲の反射率、

高さ、分布等で異なる o 現在、平均的に雲は地上気温を低下させるよう

に働いているが温暖化により雲の性質、フィードパックの変化につい

て信頼性がない。

ロ.海洋の影響を厳密に計算できない

熱容量の大きな海洋へ熱が吸収されるため温暖化が遅れる o また海水温

の変化で気候が変わる。

ハ.1000km以下の気候変化の地域差は分からない

( 3 )モデルで共通した結果

高緯度の冬季で昇溢が大きく、降水量が増加する o

注.中緯度の大陸内部は夏季に乾燥するというモデルがある o

( 4 )数値モデルの検証一観測値との比較

イ.地上気温の季節変化は良く再現できる

降雨量、湿度の季節変化は良くない
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ロ.過去 100年間の気温変化

観測値 O. 50 Cの昇温
1 0 c以上の昇温温室効果の計算値

( C 02、約20%増加;メタン、約2倍に増加)
違いの原因は種々考えられる;

数値モデルの欠陥、観測値・観測網、海洋の熱容量が大きい、

太陽放射の変化、エアロゾル(火山噴火等)

一一一一一一一一一一一一一一口メモ一一一一一一一一一一一一一一一一

1 940年頃から北半球の気温が低下したがこの原因は二酸化硫黄

( S 02)の放出の増加が原因の 1つであろうとの見解がある o 即ち

石炭、石油の燃焼で発生する二酸化硫黄が硫酸塩粒子となりこれが

凝結核 →雲粒子の増加 →雲量増加 →池上気温低下

ヘイズ →日射を反射 →池上気温低下

の効果をもったのではないかと考える o

3. 3 フィードノてック
前にも述べたように種々のモデルの計算結果には大きな差があるがその主要

な原因に気候に関係するフィードバックの知識不足がある o 現在次の3つが重

要と考えられている o

第一は氷・雪一反射率(アルベド)のフィードパックである o もし地上気温

が上昇したとすると;雪や氷の占める面積の減少→地球全体としての反射率の

減少→日射の吸収の増大→気温の上昇 という過程により氷や雪があると最初

の気温上昇が増幅される o この場合プラス(正)のフィードパ、ソクが働くとい

つo
第二は水蒸気に関するものである。もし気温が上昇したとすると水蒸気の蒸

発が増加するため大気中の水蒸気濃度が増加し、水蒸気の温室効果によりさら

に気温を上昇させる o したがってこの場合もプラスのフィードバックが働く o

一一一一一一一一一一一一一口メモ一一一一一一一一一一一一一一一一一一

気温上昇による大気中の水蒸気濃度の増加の程度は確実には分

かっていない o 気温が変化しでも相対湿度は変化しないのではな

いかといわれている o 対流圏(地上-10kmの高度範囲)内で

の温室効果は水蒸気が圧倒的に大きい。

第三は雲に関するものである o 現在のところフィードバックの方向(プラス

かマイナスか)が分かっていないo そのわけは雲の形成に関して二つの重要な

過程が分かっていないからである o 一つは雲形に関することで、気温の上昇に

ともない水蒸気量も増加するので雲の形成も増加すると予想されるが、もし積

のような雲が増加すると雲の覆う面積が減少し、地上気温を上昇させること

になりプラスのフィードパックとなるが、層状の雲が増加すると地上気温を低
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下させることになりマイナスのフィードパックとなる o 第二は雲の形成の高さ

に関するもので、気温の変化に応じ雲の形成される高度が変化するものか、ま

たは形成される温度に変化が生ずるものか分かっていない o

このようなわけで気候モデルで現在もっとも不確実な点は雲の果たす役割で

ある o

3. 4 フィードパック国子

例えば r二酸化炭素が2倍に増加したときに地上気温は何度上昇するかJ計
算するとき、気温の変化過程を2過程にわけて考えると分かりやすい o 第一過

程は二酸化炭素濃度は変化するがその他(雪・氷、水蒸気量、雲など)は変化

しないとする o 即ちフィードバックを考慮、しない場合で、ある o この場合は温室

効果気体の変化による放射エネルギーの変化のみを計算し、その結果とし気温

の変化が計算できる o 放射エネルギーの変化を気温変化に対する「放射外力 j

と定義する。放射外力の計算は比較的単純、正確にできる(計算はパソコンで

可能) 0 (放射外力による気温変化の計算は放射平衡を仮定して簡単にできる o

) たとえば二酸化炭素が2倍となったときの放射外力による地上気温の変化

は1.2-1.30 Cである o
第二過程は上記の気温変化が起ったために大気一地表に変化を引き起こし(

前項で述べた雪・氷、水蒸気、雲など)さらに気温に変化を起こす過程である o

い換えるとフィードバックを含む過程である o

温室効果気体が増加したとき、第一過程による気温の上昇を : ムTO

さらに第二過程(フィードバック)を考慮したときの気温上昇: ムT

ムT=F・ムTO

となり、 Fをフィードバック因子という o

種々の気候モデルの差はフィードパック因子Fの差で表わすことが出来る o

現在RCM(放射対流)モデルでは F = 1. 6 
GCM  (大循環)モデル では F = 3. 2 

が平均的な備である o

一一一一一一一一一一一一一口メモ一一一一一一一一一一一一一一一一-

WMO(世界気象機関、 19 8 5 )によると rF=1.6がもっとも確か
らしい値であるが、範囲としては F = 1. 2…3. 6と考えるのが妥当
である J 0 言い換えると溢室効果による地上気温の上昇の見積には3倍の

不確かさ (3.6/1.2)があるといえる o

異なる温室効果気体の相対的効果、気体濃度の増加に伴う相対的気温変化な

どはフィードバックには無関係であり上述の第一過程のみできまる o たとえば

二酸化炭素濃度を 2倍としたときとメタン濃度を 2倍としたときの、地上気温

の上昇の比率の計算、または二酸化炭素濃度が50%増加したときと、 100

%増加(2倍)の気温上昇の比率などはフィードバック因子Fに無関係であり

正確に計算できる o
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3. 5 海洋の影響
一酸化炭素の濃度を瞬間的に2倍に増加させたとき、海洋に熱が吸収されな

いとすると気温は数十日で平衡値(気温がじょじょに上昇し、上昇が止まった

ときの値)になる o RCMモデルでは20 C 、GCMでは40 Cとなる O
海洋に熱が吸収されることを考えると気温の上昇は遅れる o このことを考慮、

したモデル計算の結果をまとめると、

「地上気温は平衡値から何年か遅れて上昇するが、その遅れは 1980年で

は 10 … 2 0年、 2050年では 10 -3 0年程度であり、気温の上昇値は

2030年までは平衡値の 40-50%とみられる J0 

4.温室効果気体の増加、相対的役割

4. 1 温室効果気体の相対的重要さ

温室効果気体としては C02の増加が最も重要で、あるが、その他の温室効果

気体増加による気温上昇の比較を表 1に示すo

表-1 .温室効果気体の変化に対する地上気温の変化

混合比の変化 (ppbv) 地上気温変化

成分 初 終 (0 C) 

一酸化炭素(C02) 3 0万 6 0万(2倍) 2.0  

亜酸化窒素 (N20) 300  375 (1.25倍) O. 1 2 

メタン(CH4) 1 6 5 0 2060 (1.25倍) o. 0 9 
ブロン 13 (CF3C1) O 1 O. 2 2 

ハロン 1301 (CF3Br) O 1 O. 1 7 

アロン 12 (CF2C12) O 1 O. 1 7 

アロン 11 (CFC 13 ) O 1 O. 1 4 

四塩化炭素(CC14 ) O 1 O. 0 8 

クロロホルム (CHC13) O 1 O. 0 6 

アロン 22 (CHC1F2) O 1 O. 0 5 

メチルクロロホルム O 1 O. 0 2 

( CH3 CC13 ) 

対流圏オゾン 現在量 1. 5倍 o. 40  

ここでアロンなどが温室効果気体として注目すべきことを表-1を参考にして

説明する o まず第一にアロンなどは濃度がイ尽くても温室効果が大きいことであ

るo 一例をあげるとアロン 12の大気中の濃度が 1ppbvになると地上気温

はO. 17
0 

C上昇する o 一方C02は濃度が2倍すなわち 30万ppbv増

加して 2. 0
0 

Cの上昇であるから 1分子当りの温室効果はアロン 12が2万
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倍大きい o この理由はアロン 12は赤外放射の吸収が強いことと、その吸収が

いわゆる大気の窓といわれる波長域で起ることである o

大気の窓とは 8-1 2ミク口ンの波長域をさし、この波長域では水蒸気や二

酸化炭素の吸収が非常に小さく、地表からの赤外放射は途中の大気で吸収され

ることなく宇宙空間ヘ放射される o この波長域に吸収帯をもっアロンが大気中

に放出されるとフロンの濃度に比例した吸収がおこり、温室効果も濃度に比例

する。二酸化炭素は既に大気中の濃度が大きいため、さらに濃度が増加しても

温室効果は濃度に比例せず、濃度の対数に比例する o この場合増加率は濃度に

比例する場合より小さくなる。二酸化炭素の温室効果は頭打ちになっているが

アロンは頭打ちになっていないといえる o

一一一一一一一一一一一一日メモ一一一一一一一一一一一一一一一一

赤外線の吸収(ひいては温室効果)は吸収気体濃度が小さいときは

「濃度Jに比例し、濃度が増加すると「濃度の平方根」比例し、さら

に濃度が増大すると「濃度の対数j に比例して増加する o

第二の理由はアロンの濃度の増加率が大きいことである o 現在の大気中の濃

度の増加率をみると、二酸化炭素が約o.5 %/年であるのに対して、フロン
1 1、アロン 12がそれぞれ約5%/年である o

4. 2 温室効果気体の増加一過去

( 1 )二酸化炭素(c 02) 
過去においても将来においても温室効果の主役である o 大気中の濃度は過

去20年間約O. 4 %/年の割合で増加している o 二酸化炭素の収支をみると、

化石燃料からの発生が炭素(カーボン、 c)に換算して 5GtC(GtC=ギ
ガトン・カーボン)であり、このうち大気中に 3GtC/年残り、海洋に 2G

tc/年吸収される o 生態系に関係する発生と吸収には大きな不確実さがあり、
発生は 1-4GtC/年、吸収が0.5-3GtC/年と考えられている o 化

石燃料からの発生震の 50-60%が大気中に蓄積されこれが大気中の濃度増

加の原因となっている。大気以外ではどこに蓄積されるか解決していないが、

海洋がすべてを吸収するには無理があると考えられている。

大気中の寿命は 120年である。

一一一一一一一一一一一一一一一一口メモ一一一一一一一一

単位熱エネルギーの生成に対する二酸化炭素の放出量は

天然ガスを 1. 0とすると、バイオマス (0.08)、石油(1. 5)、

石炭(1. 8 5 )、シェルオイル (2.12)、合成オイル(2. 7 9 ) 

合成ガス (3.00)である o
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( 2 )メタン(c託4)
現在二酸化炭素についで温室効果が大きいo 大気中の濃度は約 1%/年の割

合で増加している o 約200年以前までは 0.75ppmvの一定値であった

がそれ以後増加し現在は約 1.80ppmvである。発生源は田園、腸内発酵

(反すう動物)、バイオマス燃焼、沼・湿地、天然ガス漏れ、炭鉱が主要であ

るo これらの発生源の強さ、変化など不明な点が多い o 消滅は大部分が対流圏

内の化学反応によるが20%弱は成層圏に運ばれそこで消滅する o

大気中の寿命は約 10年。表… 2参照o

( 3 )亜酸化窒素 (N20) 

現在の大気中の濃度は約0.301ppmvであり、 0.2-0.3%/年

で増加している o 発生源は土壌、水中(海洋・淡水)、化石燃料、バイオマス

燃焼などである o 窒素肥料からの発生は増大している o 発生源の種類・強さに

は不確実な点が多いが、 19世紀には濃度は0.280ppmv程度と考えら

れている o 消滅源は成層圏にある o 大，気中の寿命は約 150年。表-3参照o

( 4 )ブロン

温室効果には現在はアロン 11、アロン 12が大きな役割をもっ。増加筆は

約5%/年である o 将来は濃度増加が予想されるアロン 13、アロン 22、メ

チルクロロホルムに注目する必要がある。ただしアロン 11、フロン 12は生

産・使用の削減が法律で決められており、その他のアロン類も規制する動きが

ある o 大気中の寿命はアロン 11、12が各々 60年 130年o 表-4参照o

( 5 )対流圏オゾン

都市近くでは 1%/年の増加が観測されている。原因は光化学的生成が原因

と考えられる o

表-2 メタンの発生源(百万トン/年)

発生源 1 940年 1 960年 1 9 8 0年

腸内発酵 5 3.5 6 8.5 8 6 

田園 64.5 89 1 1 7 

湿地・沼 7 9 63 47 

他の生態系 15.5 2 0.5 2 5 

バイオマス燃焼 49 6 5 7 9 

天然ガス 2 1 1 3 4.5 

灰鉱 1 9 2 6 3 5 

合計 283 343 423 
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表-3 亜酸化窒素の発生源(百万トン/年)

カリル・

発生源 ラスムッセン ザイラー

海洋・淡水 9. 0 2 

自然土壌 13. 4 6 

肥料 0.6-2.3 

農耕地 6.6 O. 2 O. 6 

化石燃料

バイオマス燃焼 1 -2 

雷 く O. 1 

合計 2 9 1 2 1 5 

表 -4 フ口ンの使用 、日本(昭和61年)

用途 種類 生産量

冷媒 フロン 12、 11、 11 5 24. 4千トン

エアゾール アロン 12，1 1 1 1. 9 

発泡 アロン 11，12，114 32. 0 

洗浄 アロン 11 3， 1 1 62. 5 

その他 2. 1 

合計 1 33. 0 

注.全世界 約900千トン

一…一一…一一一一ー一口メモ…一一一一一一一一一一一一一一一一一

温室効果気体のもう一つの働きは成層間オゾンの変動を引き起こす

ことである。すなわち、

アロン類、亜酸化窒素はオゾンを減少させる

二酸化炭素、メタン はオゾンを増加させる

4. 3 温室効果気体の増加一将来

将来の大気中の温室効果気体濃度がどの様に変化するかは予測が難しい。二

酸化炭素、アロンなどの人為的発生源の場合は経済・政治などによりどの様に
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変化するか予測できない(アロンについては国際的規制が進行している)。ま

たメタン、亜酸化窒索、オゾンなどは発生源、消滅源についても不確実さが大

きい o したがって将来の温室効果気体の変化の「シナリオ」を用意し、そのシ

ナリオによる温室効果の見積をおこなう。

表-5にシナリオの一例を示す (WM0， 1 9 8 5 ) 0 1 9 8 5年以前は測
定値である o 1 9 8 5年以後の「シナリオAJは現在の濃度増加がそのまま続

くとした場合に近く増加の上限と考えてよい o アロン 11、 12は各々 3%/

年の増加率を仮定している o rシナリオ B]は増加率を年とともに減少させて
おり、二酸化炭素、アロンは20 1 0年以後の増加率をゼロとしている o アロ

ン11、 12については「モントリオール議定書j に従って各国が生産・消費

を削減すれば「シナリオB]より濃度は低くなるはずである。

表-5 温室効果気体の濃度変化シナリオ

年 二酸化炭素 メタン 亜酸化窒素

(p p m v) (ppmv) (ppbv) 

185 0 270 1. 0 0 282 

1 900 290 1. 1 7 284 

195 8 315 1. 40 293 

197 0 325 1. 5 1 297 

1 985 346 1. 7 9 305 

A B A B A B 

2000 372 371 2.24 2.12 319 318 

2015 404 400 2.80 2.28 343 335 

2030 445 428 3.50 2.46 383 353 

2050 515 466 4.71 2.72 483 377 

2100 818 562 9.91 3.49 1432 439 

4. 3 温室効果の大きさ

( 1 )過去の温室効果

アロン 11 ブロン 12 

(ppbv) (ppbv) 

O O 

O 。
O. 0 1 O. 03 

O. 0 7 O. 1 3 

O. 24 O. 40 

A B A B 

0.42 0.41 O. 72 0.71 

0.71 0.61 1. 22 1. 07 

1.15 0.78 1. 99 1. 41 

2.13 0.96 3.72 1.80 

9.68 1. 24 17 .0 2.60 

表-5の温室効果気体の濃度変化についてRCM(放射対流モデル)を使っ
て地上気温の変化壱計算すると 1850-1980年の期間に O. 560 C 

上昇したという結果が得られる o この備はフィードパ、ソクと海洋の熱吸収の影

響を無視したものである o

各気体の寄与率を( )内に示すと、
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二酸化炭素(6 6 %) メタン(1 5 % ) 

アロン 11 ( 3 % ) アロン 12 (5 % ) 

亜酸化窒素(3 %) 

その他(8 % ) 

である。フィードパックを考量にいれるには前に述べたように、 O. 56
0 

C 

にフィードバック因子F=1.6(GCMの場合は3. 2)を掛ければよいo

Fには 1.2-3.6の幅があるので結局、

「視室効果気体の増加による 1850-1980年の期間の地上気漏の上昇

はo.90 Cで、範囲としては0.7-2.00 Cである。海洋による影響を
考慮するためには、これらの値に 0.4-0.5を掛ければよい J 0 

( 2 )将来の温室効果

表-5のシナリオに従ってRCMモデルにより 1980-2030年の 50 

年間の温室効果の大きさを計算すると(海洋への熱の吸収を無視して)、次の

ようになる o シナリオAでは 1.4-4. 1
0 

Cの範囲の上昇で、最も確から

しい値は 1. 8
0 

Cである o シナリオBでは0.8-2.4
0

Cの範囲で、最

も確からしい値は 1. 1 0 Cである o シナリオAの最大値ととシナリオBの最

小債を採ると 0.8-4.1
0

Cの範囲となる o

各成分の寄与率は、

二酸化炭素 (4 6 %) メタン(1 5 % ) 亜酸化窒素(8 % ) 
ブロン 11、12 (23%) その{也( 8 %) 

である o アロン 11と12の放出量を 1980年レベルで固定すると、アロン

の温室効果は全体の 11 %となり、気温の上昇はO. 2
0 

C以下となる。

海洋の影響を考慮すると、気温上昇は上記の値の40-50%となる o

( 3 )温室効果のまとめ

いままで述べてきた温室効果の大きさをまとめると表-6のようになる o ア

ロンについては 1980-2030年の期間で生産・消費を規制しないと全体

の約30%となり、モントリオール議定書に従って規制が行われると全体の 1

0%以下となる o ここではその中間をとって 20%としたo

表-6で注目すべきことは、将来二酸化炭素以外の温室効果気体の影響が大

きくなるだろうということである o すなはち 1980年では温室効果に占める

一酸化炭素の寄与は 66%であるが、今回のシナリオでは 2030年までには

約50%になる見込みである。

いままで述べてきた温室効果は観測で実証されるものかどうか考えてみよう o

観測値をみると地球全体の平均気温は 1860-1980年の期間に約O. 4 

-0.5
0 

C上昇している o この値は表-6の 1850-1980年の温室効

果の値0.4-0.8
0

Cの範囲内にあるので、温室効果の影響とみても矛盾

はしないo しかし観測された気温の変化は温室効果以外にも、太陽活動、エア

口ゾル(火山噴火)、海洋循環などの影響も考えられ宮温室効果と断定は出来

ない。
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表-6 温室効果のまとめ(地上気温の上昇、。 c) 

成分 1850-1980年 1980-2030年

二酸化炭素

ブ口ン1)

海洋を考慮 その他

O. 6 

O. 1 
O. 2 

O. 7 5 
O. 3 0 

O. 45 

しない場合 一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一一

計 2) O. 9 1. 5 0 

範囲 3) O. 7 -2. 0 0.8-4.1 

海洋を考慮 範囲り 0.4-0.8 0.4-2.0 

した場合

1) 185 0-1980年では全体の10%、1980-203 0年では全体の20%とした

のフィードバック因子F= 1 .6とし、シナリオA，Bの平均
3)F=1.2-3.6に対する値

4)1980-2030年に対しては平衡値の 50%とした o

5.温暖化への対応

温室効果の寄与が最も大きいのは過去でも将来でも二酸化炭素である。温媛

化を少しでも抑制しようとするなら(アロン類は生産・消費の規制がはじまっ

ている)二酸化炭素の放出抑制以外に対策はない。しかし温室効果を完全に抑

制することは出来ない o

対応のしかたには「気候変化に適応する j 方法と「予防する」方法がある。

前者にはヲ受動的適応(変化した気候に対応した施策をする)，と能動的適応

(気候変化に対する抵抗力を強める)が考えられる o r予防Jは温室効果気
体の増加を抑えることで、エネルギーの効率的使用、二酸化炭素排出量の小さ

い燃料の利用などがある o

どの様な対応策をとるかは、科学の問題ではなく価値判断の問題である o
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