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 水は人間社会にとって必要不可欠の資源であり、その不足は人間社会に大きな影響を与

える。一方で過剰な水も水害を引き起こす原因になる。資源としての水、災害の原因として

の水、どちらを考える場合も地球の水循環の把握が重要である。水文学は都市や小流域から

地球全体まで様々なスケールでの水の循環を扱う学問である。水は循環するものであるが、

伝統的な水文学では流出、地下水涵養、蒸発など降水が地表に落ちてからのプロセスが主と

して扱われてきた。降水は様々な気象システムによってもたらされる。降水の空間分布や変

動は水文学における最重要の情報であるが、全球の降水分布や変動に対する種々の気象シ

ステムの相対的な寄与は（各地域における経験的、場合によっては科学的・統計的な知見の

蓄積はあるものの）全球や半球といったスケールでは明らかになっていない。また気候変動

が水資源の利用可能性や水災害の発生確率に及ぼす影響の評価も近年の水文学に求められ

る大きな役割の一つであるが、将来の降水変化を考える上での各気象システムの相対的な

重要性といったものも、定量的に評価が十分におこなわれているとは言えない。全球の降水

分布や降水の将来変化に対する種々の気象システムの相対的な寄与度を理解・評価するこ

とは、以下の点で重要である。 

 個々の気象システムに関しては気象学の分野で大規模な大気・海洋の循環から種々の

気象システムの発生頻度や空間分布、降水メカニズムなどを結ぶ様々なプロセスにつ

いて知見の蓄積が進んでいる。世界の降水分布やその将来変化を降水の原因となる各

気象システムと直接結び付けることができれば、水文学と気象学それぞれで蓄積され

た知見を橋渡しし、流出量などの水文変数の分布や変化から大規模な大気・海洋の循環

まで一連のプロセスを翻って理解することができる。 

 異なる気象システム（例えば局地的な降水と熱帯低気圧）では予測手法も予測のリード

タイムも異なる。将来の降水変化に対する各気象システムの寄与度、言い換えれば重要

性を明らかにすることは、気候変動への適応策としてどういった気象システムに注目

するべきかを決める判断材料を提供する。 

 降水は水蒸気の凝結による潜熱の放出を伴う。全球の降水の分布や変化に対する各気

象システムの寄与度を明らかにすることは、地球のエネルギー循環における各気象シ

ステムの役割の理解にもつながる。 

そこで本研究では原因となる気象システム別に降水を分類するアルゴリズムを開発し、

全球の降水量分布や降水量極値に対する各気象システム由来の降水の割合や、将来の降水

量変化に対する各気象システムの寄与度を評価した。なお本研究では熱帯低気圧に伴う降

水と温帯低気圧（温帯低気圧中心および温帯低気圧に伴う前線）に伴う降水を明示的に扱い

それ以外の降水を「その他」の気象システムによる降水とした。 

降水の原因となる気象システムのうちでまず温帯低気圧に伴う前線に着目すると、前線

の全球分布を明らかにすることのできるほぼ唯一の手法は前線の客観検出手法である。前



線の客観検出手法を扱う研究ではこれまで、客観検出手法のパラメータ決定や検証に地上

天気図が用いられてきた。しかし地上天気図の読み取り作業や処理には膨大な労力を必要

であった。そこで本研究ではまず、気象庁発行の地上天気図（アジア地上解析図：ASAS）

に基づく前線のグリッドデータを作製した。計算機による処理が容易な前線のグリッドデ

ータを作製したことで、前線の客観検出手法のパラメータ決定や検証の自動化を可能にし

た。また作成した前線グリッドデータを用いて、これまで定量的にはほとんど検討されるこ

とのなかった地上天気図の特性（前線の主観解析に由来する人為起源のバイアスなど）を評

価した。ASAS 上に解析された前線の数には主観解析に由来する人為起源のものと考えら

れる前線数の不連続が 2000 年代中頃に見られた。 

 次に気象システムの客観検出手法と熱帯低気圧ベストトラックデータを用いて全球の降

水をその原因別に熱帯低気圧、温帯低気圧中心、温帯低気圧に伴う前線、その他による降水

に分類するアルゴリズムを構築した。これには熱帯低気圧の客観検出アルゴリズムも同時

に実装しており、ベストトラックデータが利用できない将来気候に対しても適用可能であ

る。 

さらに、降水分類アルゴリズムを用いて全球の降水量をその原因となる気象システム別

に分類した。また 1 時間～4 週間と異なる時間スケールの極端に強い降水（極端降水）の積

算量に対する各気象システムの寄与度を定量化し、その時間スケール依存性を調べた。極端

降水に対する寄与が大きい気象システムは地域によって異なるが、各気象システムの寄与

の時間スケール依存性については地域間で共通した傾向が見られた。1 時間～24 時間（地

域によっては 72 時間）程度までは「その他」による極端降水の割合は時間スケールが長く

なるにつれて小さくなり、一方で熱帯低気圧による極端降水の割合は時間スケールが長く

なるにつれて大きくなる傾向が確認された。時間スケールがさらに数日～数週間と長くな

ると、再び「その他」の寄与度が大きくなり熱帯低気圧の寄与度は減少する。温帯低気圧の

割合には明確な時間スケール依存性は確認されなかった。中緯度では温帯低気圧中心付近

や熱帯低気圧付近で極端な降水が発生しやすいが、温帯低気圧中心から遠く離れた地点ま

でのびる前線の極端降水への寄与も無視できない。こうした前線は、例えば 1 時間極端降

水（99.99 パーセンタイル値以上）の積算量に対して日本周辺で約 10%、北米では約 20%

程度の寄与を持っていた。また熱帯低気圧と前線の両者が影響する極端降水は、東アジアや

北米東部など一部の地域で特徴的にみられる現象であることがわかった。さらに同地域で

は水蒸気量で特徴づけられる前線と熱帯低気圧の両者の影響による極端降水も、上記の前

線と熱帯低気圧の両者の影響による極端降水と同程度に大きな寄与を持っていた。 

降水分類アルゴリズムを複数の気候モデル（GCM）出力に適用し、RCP 8.5 シナリオ下

における全球の降水量将来変化（現在気候 1980-1999 年から将来気候 2080-2099 年までの

変化）に対する各気象システムの相対的な寄与度を評価した。中・高緯度では総降水量変化

への温帯低気圧の寄与が大きい。極端降水の変化を対象とした場合はその寄与はより大き

くなる。例えば東アジアでは降水量変化への温帯低気圧の寄与は、総降水量の増加に対して

は約 25%であり、非常に強い降水（99.9 パーセンタイル日降水量以上の強度）の積算量の

増加に対しては約 70%である。一方、低緯度では強い降水を考えるほどその増加率への熱

帯低気圧の寄与が大きい傾向があった。東南アジア～東アジア、そして中米では気候変動に



よって総降水量や強い降水における各気象システム由来の降水の割合が、割合（％）の差に

して 10～20%程度変化することが分かった。例えば台湾付近では強い降水（99 パーセンタ

イル日降水量以上）に対する熱帯低気圧および「その他」の寄与が増加し、温帯低気圧の寄

与が減少する。降水の面から見るとこうした地域はその属する気候帯自体が変化するとも

言える。 

モデル間の予測の合意度の観点から見た予測の不確実性に着目すると、熱帯低気圧に伴

う総降水量変化の不確実性が大きい地域においても、その強度および頻度に関しては有意

な変化が見られた。たとえ総降水量の予測に大きな不確実性が伴っていても、その降水強度

や降水頻度の変化に関しては GCM が比較的確かな予測情報を提供してくれることを示唆

している。水害などを考えるうえで強度や頻度の変化に関する情報は重要であり、こうした

考え方は GCM が予測する情報のうちどのような情報がより確かで活用できるかを判断す

る一つの方策になり得る。 

降水の将来変化の解析において将来の気温上昇量の大きい GCM ほど降水強度の増加率

が大きい傾向が確認された。これに関連し、観測データにみられる降水量極値と地上気温の

関係を調べた。日々の観測データからみた降水量極値と気温の関係に関する議論では、気温

変化に伴う降水量極値の変化率がClausius-Clapeyronの式の式で記述される飽和水蒸気量

変化率（CC 変化率）で説明可能であるかという議論が存在するが、そうした議論はヨーロ

ッパおよびオーストラリアにおける観測データのみを用いていた。そこで本研究では全球

の地上観測を網羅するデータセットである GHCN-Daily を用いて全球における日降水量極

値と気温の関係を調べた。その結果、CC 変化率で説明できるような降水量極値の変化率を

示す地域は中緯度の一部に限られており、中緯度（20°-55°N&S）の他の地域では、高い

気温範囲では気温の高い日ほど日降水量極値が小さくなる地域も多く見られた。さらに時

間分解能の高い日本域の観測データを用いた解析により、高い気温範囲における降水量極

値の減少は主に降水の持続時間の減少によることが示された。また、日本においては時間ス

ケールが 10 分程度に近づくと気温変化に伴う降水量極値の変化率が CC変化率に比較的近

い値を示す傾向があった。これは例えば都市や小流域における水害にもつながる短い時間

スケールの降水量極値に対しては、地上気温やそれによって規定される飽和水蒸気量が大

きな説明力を持つことを示している。 
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1. はじめに 

 

1.1.  研究の背景 

降水は水循環の重要な要素の一つである。水の循環は即ちエネルギーの循環であり、降水

現象の理解は物質としての水循環の理解のみならず、全球のエネルギー循環を理解する上

でも重要である。また降水は人間社会とも密接に関係している。2014 年 8 月には日本海に

停滞する前線に向かって流れ込んだ暖湿な空気の影響で 19 日夜から 20 日の朝にかけて広

島市で記録的な豪雨となり、大規模な土砂災害が発生した（広島地方気象台, 2014）。過剰

な降水が水害を引き起こす一方で、降水は農業や工業を含めた人間社会を支える水資源の

供給源でもある（Oki et al. 2001）。 

水文学は流域スケールの降雨・流出過程(Wood et al., 1988)から全球の水循環（Oki and 

Kanae 2006）まで様々な空間スケールを扱い、また水循環の変化が人間社会に与える影響

や人間活動による水循環の変化までも対象とする（Vorosmarty et al., 2000; Hanasaki et 

al., 2008, Hirabayashi et al., 2013; Schewe et al., 2013）。 

伝統的に水文学では水が降水として地上に落ちてからの過程を扱うことが主であり、多

くの場合降水は対象とする水文過程の最上流の入力情報として扱われる。降水をもたらす

気象システムは温帯低気圧や熱帯低気圧、局地的な対流など様々である。各気象システムの

成因や変動要因については気象学の分野においてその内部の力学的プロセスからより大規

模な大気・海洋の循環との関係まで多くの研究が行われている。水循環は文字通り循環であ

るため始点・終点といった切れ目は無いが、仮に降水の原因となる気象システムを水循環の

メカニズムの上流側、それによってもたらされる降水やその後に続く流出・蒸発などを下流

側とみなすなら、降水とその原因に関してこれまでは上流側を軸にした研究が主であった。

例えば前線周辺の降水分布の構造などは事例研究による知見の積み重ねや、それに基づく

前線構造のモデル化が古くから行われてきた（例えば Bjerknes, 1919 など）。しかし一方

で、全球の各地域の降水がどのようなシステムによってもたらされるのかといった、各地域

の降水側を軸とした研究は少なく、例えば前線に伴う降水の全球分布の定量化の試みがは

じめられたのは近年になってからである（Catto et al., 2012）。様々な気象システムのうち、

ある地域においてはどの気象システムがどの程度の重要性を持っているのか、こうした疑

問に答えることは複数の気象システムを一貫した手法で扱って初めて可能になる。しかし

次節以降で述べるように複数の気象システムを同時に考慮し各地域の降水量に対する様々

な気象システムの相対的な寄与を定量的に評価したものは少なく、かつ特定の領域を対象

としたものに限られている。 

全球の降水量分布やその変化に対する各気象システムの寄与度を評価することは以下の

点で重要である。 

 個々の気象システムに関しては気象学の分野で大規模な大気・海洋の循環から種々の

気象システムの発生頻度や空間分布、降水メカニズムなどを結ぶ様々なプロセスにつ
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いて知見の蓄積が進んでいる。世界の降水分布やその将来変化を降水の原因となる各

気象システムと直接結び付けることができれば、水文学と気象学それぞれで蓄積され

た知見を橋渡しし、流出量などの水文変数の分布や変化から大規模な大気・海洋の循環

まで一連のプロセスを翻って理解することができる。 

 異なる気象システム（例えば局地的な降水と熱帯低気圧）では予測手法も予測のリード

タイムも異なる。将来の降水変化に対する各気象システムの寄与度、言い換えれば重要

性を明らかにすることは、気候変動への適応策としてどういった気象システムに注目

するべきかを決める判断材料を提供する。 

 降水は水蒸気の凝結による潜熱の放出を伴う。全球の降水の分布や変化に対する各気

象システムの寄与度を明らかにすることは、地球のエネルギー循環における各気象シ

ステムの役割の理解にもつながる。 

 そこで本研究は全球の降水をその原因となる気象システムによって分類する手法を確立

し、降水分布や降水特性、そしてそれらの将来変化に対する各気象システムの相対的な寄与

度を評価する。 
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1.2. 本研究で扱う気象システム 

 降水は様々な気象システムによってもたらされる。例えば Pook et al. (2006)はオースト

ラリア南東部における 4～10 月の降水の原因を切離低気圧（cut off low）と前線、そしてそ

の他の原因に分類した。彼らの手法は再解析データの気圧場、層厚場を表示し、一定の基準

を設けて切離低気圧の存在を判断し、前線は主に地上天気図から判断するというものであ

る。片山（2004）は熱帯・亜熱帯域（35°N-35°S）を 2.5 度格子に分け、各格子での 3 か

月ごとの卓越する降水タイプを TRMM PR による降雨量日変化、降雨頂高度、降雨面積、

層状性降水割合の推定値を用いて夕立（陸）、Shallow rain（陸・海）、温帯低気圧の雨（陸・

海）、残りの雨（陸・海）に分類した。この分類はその後 Takayabu (2008)により Severe 

Thunderstorm (Land)、Afternoon Shower (Land)、Shallow rain (Land & Ocean)、

Extratropical Frontal Systems (Land & Ocean)、Organized (Land & Ocean), High Land 

(Land)、Transition Zone (Ocean)に拡張されている。Chen et al. (2010)は 6 月～9 月の台

湾における降水を熱帯低気圧によるものとそれ以外に分類し、熱帯低気圧以外の原因によ

る降水をモンスーンによる降水とした。またKunkel et al. (2012)は米国を9つの地域分け、

それぞれの地域における極端に強い降水の主要な原因を地上天気図や再解析データから読

み取った気圧配置、気温分布、風向を元に主観的に分類した。そこでの分類は前線、温帯低

気圧、熱帯低気圧、空間スケールの小さい孤立した雷雨、メソ対流系（MCSs）、地形性降

水、そして北米モンスーンの 7 種類である。このように原因別の降水の分類には様々なも

のが考えられるが、全球を対象とする本研究ではその地理的分布の広さを考慮し、熱帯低気

圧に伴う降水と温帯低気圧に伴う降水（温帯低気圧中心付近の降水と前線付近の降水）を明

示的に扱い、それらに含まれない原因による降水を「その他」による降水とする。なお温帯

低気圧中心（以下、「温低中心」と呼ぶ）とそれに伴う前線は互いに密接に関連したもので

あるが、発達初期で明瞭な前線を伴わない温低中心のように、明瞭な温低中心と明瞭な前線

が必ずしも互いを伴って確認されるわけではないため、既往研究では前述の Kunkel et al. 

(2012)のように温低中心と前線は分けて扱われることが多い。本研究でも気圧の極小点（周

囲より気圧が低い点）としての温低中心と前線は別に検出するが、温低中心付近の降水と前

線付近の降水を合わせたものを温帯低気圧に伴う降水として一体に考える。 

熱帯低気圧は世界の複数の地域特別気象センター（Regional Specialized Meteorological 

Center; RSMC）や熱帯低気圧警報センター（Tropical Cyclone Warning Center; TCWC）

が観測を行っており、その呼称や分類は観測機関によって異なる。そこで本研究では米国海

洋大気局（NOAA）の国立気候データセンターNCDC が複数の観測機関による観測報告を

取りまとめた熱帯低気圧データセットである IBTrACS（Knapp et al. 2010）において

「Tropical in Nature」としている擾乱を熱帯低気圧として扱う。これは気象庁の分類では

「熱帯低気圧（英名：Tropical Depression）」および 3 種類の「台風（英名：Tropical Storm、

Severe Tropical Storm、Typhoon）」に相当する。 

 気圧の極小点（周囲と比較して気圧が低い点）としての低気圧を考える場合、熱帯低気圧

に含まれない低気圧の多くは温帯低気圧であるが、典型的な熱帯低気圧や温帯低気圧に分
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類することの難しい低気圧も存在する。Hart (2003)は低気圧の熱的な空間対称性と上層お

よび下層の暖気核・寒気核構造に関する指標を用いて低気圧を分類する手法（低気圧位相空

間：Cyclone Phase Space）を提案した。低気圧位相空間について解説した北畠（2011）は、

低気圧位相空間上で典型的な温帯低気圧や熱帯低気圧の間に分類される低気圧の例として

亜熱帯低気圧を挙げている。また例えば冬季の高緯度海上で多く観測されるポーラーロウ

（寒気内小低気圧）は、その発達について熱帯低気圧的なメカニズムと温帯低気圧的なメカ

ニズムのどちらが有力な発達メカニズムであるかという議論があり、典型的な温帯低気圧

とは区別される（柳瀬, 2010）。一方で再解析データや全球気候モデル（GCM）を用いて半

球・全球といった空間スケールでの温帯低気圧の分布やその将来変化を調べる研究では、再

解析データや GCM で解像される海面校正気圧の極小点や相対渦度極大点のうち、一定以

上の強度（強度の定義は文献によって異なる）と寿命（多くは 1 日半～2 日以上）をもって

中・高緯度を移動するものをすべて「温帯低気圧（Extratropical Cyclone）」として扱うこ

とが通例である（例えば Geng and Sugi, 2003; Finnis et al., 2007; Raible et al., 2008; 

Hawcroft et al., 2012; Zappa et al., 2013; Papritz et al., 2014）。こうした研究では対象領

域を中・高緯度に限定することで、熱帯低気圧との明示的な区別も行わないことが多い。本

研究は全球における降水の原因別分類を行うものであり、再解析データや GCM を用いた

全球・半球スケールの温帯低気圧の分布・将来変化を扱った既往研究における温帯低気圧

（温低中心）の定義を基本的には踏襲する。ただし、中緯度においても（例えば日本など）

熱帯低気圧による降水は一定程度のインパクトをもつと考えられる事から、熱帯低気圧と

明示的に区別する。従って本研究では気圧極小点のうち、熱帯低気圧でないものを「温帯低

気圧中心（温低中心）」とする。 

 本研究で扱う前線は再解析データや GCM に解像される、いわゆる総観スケールの前線

を対象とする。前線の最も基本的な定義としては例えば「異なる密度の気団の間の境界また

は遷移帯」（American Meteorological Society, 2014）があるが、実際には気団の間に明確

な密度の不連続線（面）が存在することは無いので、地上天気図上で示されるようなより一

般的な前線は密度傾度のある遷移帯のうちの暖気側の縁に描かれる。密度の指標としては

気温、温位が考えられる。水蒸気量も大気の密度には影響するが、前線に伴う大気の運動は

温位や気温を用いて記述されることが一般的である（Lackmann 2011）。本研究では 850hPa

における気温傾度で確認できる前線を対象とする。2 章において地上天気図の特徴を解析す

る際には、地上天気図作成の際に相当温位分布が考慮されていることを踏まえて相当温位

の解析も行う。前線と気圧極小点としての温低中心とは互いに密接に関連しているため、前

述のように本研究では両者に伴う降水は温帯低気圧に伴う降水としてまとめて解釈する。

温帯低気圧に伴う降水の地理的分布を扱った既往研究の多くは温低中心から一定距離内

（多くは 1000km 程度）の降水を温帯低気圧に伴う降水としていたが、これは温帯低気圧

の中心付近からさらに長く伸びる前線に伴う降水を捉えることができない。また全球スケ

ールでの前線の分布やそれに伴う降水分布の推計には前線の客観検出手法が用いられてき

たが、前線の客観検出手法は閉塞前線をうまく捉えることができないという特徴がある

（Hewson 1998）。温帯低気圧中心と前線の両者を扱うことで温低中心付近から長く伸びる
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前線の降水や、温低中心付近に存在する閉塞前線の降水を捉えられることは本研究の特徴

でもある。 

 熱帯低気圧に伴う降水、温帯低気圧に伴う降水（温低中心付近の降水と前線に伴う降水）

に分類されないものは「その他」の降水として扱う。「その他」の降水には例えば熱帯の組

織化された対流活動による降水、いわゆる夕立のようなローカルな対流性降水、季節風によ

る地形性降水、また強い温位傾度が見られず水蒸気傾度（相当温位傾度）で特徴づけられる

梅雨前線なども含まれると考えられる。モンスーンは地域によりその降水のメカニズムは

様々であるため、本研究では単一の気象システムとして明示的には扱わない。 

 本研究で扱う各気象システムについてはその構造的な特徴や発生・維持メカニズムの

面から定性的な定義は可能であるが、定量的な定義は存在しない。例えば温帯低気圧を

含む低気圧中心を客観的に検出して扱う場合、多くの研究では中心気圧傾度や中心付近

の渦度を用いて定義するが、その値がいくら以上であれば低気圧とみなすかの閾値につ

いては広く受け入れられたものは存在しない。前線についても同様であり、例えば前線

を客観的に検出し解析を行う多くの研究では、地上天気図上に解析された前線を再現で

きるような値を前線検出の基準としている（Hewson, 1998; Jenkner et al., 2010; Berry 

et al., 2011）。しかし 2 章で明らかになるように同一の気象予報機関が地上天気図上に

解析する前線についても、どの程度の気温傾度を持つものが「前線」として解析される

かは長期的に見れば一定ではない。熱帯低気圧については世界の地域特別気象センター

や熱帯低気圧警報センターがそれぞれの基準を定めているが、基準は相互に統一された

ものではない。本研究では次項で述べるように客観検出手法を用いて各気象システムを

検出する。客観検出手法は構造的な特徴を元に各システムを検出するものであるが、や

はり検出には閾値が用いられる。そして広く受け入れられた閾値・基準値が存在しない

以上、各気象システムを客観的に検出し扱うにはまず何らかの基準を設定する必要があ

る。そこで本件研究では、あらかじめある期間・領域において基準とすべき参照データ

を設定し、そこでみられる気象システムをそれぞれの気象システムの基準とする。例え

ば前線については気象庁が作成したある期間の東アジア域の地上天気図を参照データ

とし、そこに解析された前線を最も良く表現できるように検出手法の閾値を決定する。

こうした方法ではある期間・領域で設定した閾値をいわば“外挿”する形で他の期間や

領域に適用することになるが、物理的・気象学的に自明な閾値というものが存在しない

以上、基準となるデータを明示できることはこの手法の利点と言える。この立場から、

将来気候における気象システムについても現在気候と同じ定義を用いる。 

 

 

1.3. 気象システムの客観検出手法 

 本研究では現在気候における熱帯低気圧を除き、降水の原因となる気象システムの検出

には客観検出手法を用いる。これは Objective detection (method)と呼ばれるもので、再解

析データや数値モデル出力といった大気場の格子点データから対象とする気象システムを
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客観的に検出する手法であり、それぞれの気象システム別にいくつかの手法が提案されて

いる。温帯低気圧中心や熱帯低気圧中心に関してはその移動を追跡するアルゴリズムも含

まれるため、Objective detection and tracking などとも呼ばれる。本研究でもシステムの

寿命や発生位置を考えるために熱帯低気圧と温低中心についてはその移動を追跡するが、

システムの存在を検出しその動きを追跡するプロセスを含めて単に「客観検出」と呼ぶこと

にする。客観検出手法のアルゴリズムについては 3 章で述べる。 

 

 

1.4. 本研究の目的・構成 

本研究は全球の降水量を原因となる複数の気象システムによって分類する客観的かつ自

動化可能な手法を確立すること、そして降水量の全球分布や特性、さらにその将来変化に対

する各気象システムの相対的な寄与度を定量的に評価することを目的とする。下線で強調

したように、その特徴は 

 複数の気象システムを同時に扱うこと 

 全球を対象とすること 

 客観的かつ自動化可能な分類手法を用いること 

である。 

多くの地域では降水は複数の気象システムによってもたらされ、また季節や降水の時間

スケール・降水強度によって重要な気象システムは異なる。各地域の降水量・降水特性に対

する各気象システムの重要性を評価・比較するためには、複数の気象システムを一貫した手

法で同時に扱うことが重要である。 

また Catto and Pfahl (2013)が指摘したように地域別に異なる手法で得られた結果は相

互の比較が困難である。地域間の比較を可能にするためには、1全球を対象に空間方向にも

一貫した手法を用いることが不可欠である。 

特定地域において降水の原因となる気象システムを主観的に判定する研究も行われてき

たが（例えば Knight and Davis, 2009; Kunkel et al., 2012; Pook et al., 2006; Risbey et al., 

2012）、これを客観的かつ自動化可能な手法で行うことで、特定の地域でのみ利用可能な観

測データや情報に依存することなく、一貫した分類手法を空間方向に、さらには将来気候な

ど時間方向にも拡張して適用することが可能になる。 

本研究は以下の 4 つの要素研究からなる。 

1. 地上天気図に基づく前線グリッドデータの作製（2 章） 

2. 原因となる気象システムによる全球降水量の分類手法の確立と各気象システムの相対

的な寄与度の定量化（3 章） 

                                                   
1 2011 年のタイ洪水の際にはタイ国内の工場の浸水被害により、日本でもハードディスク

ドライブの流通に混乱をきたすなどの影響があった（経済産業省, 2012）。ある地域におけ

る水文現象の影響がサプライチェーンを通じて遠隔地にまで波及し得る社会においては、

全球を俯瞰し様々な地域を相互に比較可能な解析やデータが一層重要な意味を持つ。 
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3. 将来の全球降水量変化に対する各気象システムの相対的な寄与度評価（4 章） 

4. 観測データに基づく降水量極値と地表気温の関係の解析（5 章） 

 これらのうち一つ目の要素研究は、それ以降の要素研究で用いる前線検出手法の開発・利

用に関わる技術的な困難を解決するものである。また四つ目の要素研究は、将来の降水量変

化の解析で確認された気温と降水強度の関係について観測データの面から捕捉するもので

ある。 

 各要素研究の問題意識と概要を以下に示す。 

 

1.4.1. 地上天気図に基づく前線グリッドデータの作製 

前線を全球スケールで解析することを可能にする手法の一つが、格子点データから前線

の位置や種類を客観的に検出する前線の客観検出手法である（Hewson, 1998; McCann and 

Whisler, 2001; Jenkner et al., 2010）。こうした客観検出手法を用いる研究では、客観検出

手法のパラメータ決定や検証に地上天気図に描かれた前線を用いている。しかし地上天気

図は一般に紙媒体や画像データとして公開・配布されており、機械的に大量のデータを扱う

ような処理・解析には不向きである。そのため地上天気図を用いた客観検出手法のパラメー

タ決定は多大な労力を必要とするものであった。そこで本要素研究では、大量の地上天気図

を扱うことが難しいという技術的な困難を解決するため、主要な地上天気図の一つである

気象庁発行の地上天気図を元に、大量のデータ処理に適した前線のグリッドデータを作製

する。 

 

1.4.2. 原因となる気象システムによる全球降水量の分類手法の確立

と各気象システムの相対的な寄与度の定量化 

 降水をもたらす気象システムは様々であり、個々の気象システム周辺の降水分布の構造

や特徴に関する研究は古くから行われている（例えば温帯低気圧とそれに伴う前線周辺の

降水分布の構造をモデル化した初期の研究である Bjerknes, 1919 など）。各気象システムに

関する研究の長い歴史に比して、それらに伴う降水量の地理的分布を全球や半球といった

空間スケールで定量化する研究が行われるようになったのは比較的最近である。これは衛

星観測データや再解析データといった面的に広い空間スケールのデータが利用できること

になったことが大きい。熱帯低気圧に伴う降水量分布の定量化は熱帯降雨観測衛星 TRMM

の運用開始以降、特に精力的に行われてきた（Jian and Zipser, 2010; Jian et al., 2011; Prat 

and Nelson, 2013a; Prat and Nelson, 2013b など）。熱帯低気圧と比較すると温低中心付近

の降水を全球・半球スケールで示した研究は少ない（Pfahl and Wernli 2012; Hawcroft et 

al. 2012）。前線もまた同様であるが（Catto et al., 2012; Papritz et al., 2014)、これは前線

の検出やその検証の難しさによると考えられる。さらに全球や半球といった空間スケール

で複数の気象システムを同時に扱った研究は、研究例も、扱うシステムの種類も非常に限ら
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れている（Catto and Pfahl, 2013; Paprits et al. 2014）。そこで本要素研究では降水をその

原因となる熱帯低気圧、温帯低気圧（温帯低気圧中心と前線）、そしてこれらに分類されな

い「その他」によるものに分類し、全球の降水量分布や降水極値に対する各気象システムの

相対的な寄与度を定量的に評価する。 

 

1.4.3. 将来の全球降水量変化に対する各気象システムの相対的な寄

与度評価 

 現在気候における降水量分布以上に、その将来変化に対する複数の気象システムの相対

的な寄与度の定量化といったものは行われていない。また現在の降水量に対する各気象シ

ステム由来の降水の割合が将来も不変であるのかどうかもわかっていない。 

そこで本要素研究では全球の降水量分布の将来変化に対する各気象システムの相対的な

寄与度を評価・定量化する。水文学における最重要の入力情報である降水の変化を、その原

因となる気象システムの変化と明示的に結び付けることで、流出や流量、地下水貯留量の変

化から、降水の変化、そしてその原因となる気象システムやより大規模な大気・海洋の循環

の変化にまでさかのぼって気候変動による変化の一連のプロセスを理解することにつなが

ると期待される。 

 

1.4.4. 観測データに基づく降水量極値と地表気温の関係の解析 

 将来変化に関する要素研究において、将来の気温上昇の度合いが大きい気候モデルほど

将来の降水強度の増加率も大きい傾向が見られ、降水強度の増加が気温上昇による大気中

の水蒸気量の増加と関連していることが議論される。本要素研究は地上気温の変化および

それに伴う大気中の水蒸気量増加と降水強度の関係について、観測データの面から議論を

補完する位置づけである。 
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2. 地上天気図に基づく前線グリッドデータの

作製 

 

2.1. 既往の研究と本章の構成 

 本章では天気図に基づく前線グリッドデータを作製する。 

 前線は中緯度において降水をもたらす主要な気象システムの一つである（Lackmann, 

2011）。前線はその重要性から、これまで多くの研究が行われてきた（e.g., Shapiro 1984）。

しかしながら、それらのほとんどは限られた事例を扱ったケーススタディーであり、多数の

データから前線の頻度や構造などの気候値を調べた研究は多くない。さらに気候値につい

て調べた研究の多くは特定地点や非常に限られた小さい領域を対象にしたものがほとんど

であった。例えば Hoinka (1985)はドイツ・ミュンヘンの観測所における前線頻度や前線に

伴う降水、そして前線の前後の気温や湿度プロファイルを調べた。Fujibe（1992）は地上観

測所データに基づき、日本の関東平野におけるメソスケールの前線の気候値を調べた。

Sinclair（2013）は地上天気図と観測タワーによる観測データに基づき、フィンランドのヘ

ルシンキにおける前線の頻度と構造の気候値を調べた。 

 比較的広い領域における前線気候値の研究は非常に少ない。Morgan et al.(1975)は多大

な労力を投入して 1961 年～1970 年の 10 年分の地上天気図を一枚ずつ読み取ることで北

米における前線の頻度の分布をまとめた。Sanders and Hoffman (2002)はカナダを含む北

米とメキシコ北部における傾圧帯（baroclinic zone）の頻度を推定し、その結果を Morgan 

et al. (1975)がまとめた前線頻度と比較した。また彼らは 1999 年 12 月から 2000 年 2 月ま

での 3 か月間の地上天気図上の前線を調べ、推定した傾圧帯の頻度と比較した。Payer et 

al. (2001)は地上天気図を利用して五大湖周辺における前線頻度と、前線周辺の温度傾度の

強さを調べた。Yamakawa (1984)は日本を 6 つの地域に分類し、各地域における寒冷前線

の頻度を 1976-1980 年の地上天気図をもとに調べた。また Yamakawa は 8 箇所の観測所

を対象に、1979 年 4 月から 1980 年 3 月までの 1 年間の総降水量に対する寒冷前線の降水

量の割合を調べた。 

 このように地上天気図は前線の存在や位置を調べるうえで重要な情報源の一つとして利

用されてきた。多くの気象機関が作成する地上天気図では、前線の位置や種類を線や記号で

示している。地上天気図上に描かれる前線は、客観検出手法によって検出された前線位置を

参考にする場合もあるが（Dominy 2006）、一般には気圧、気温、湿度、風速、風向といっ

た気象要素を考慮して人間の手で解析される。事後的な解析2では観測された雲や降水分布

も考慮される場合もある。 

                                                   
2 地上天気図に関しては一般に、気象システムや気象場などを同定し天気図上に示すまで

のプロセスを「解析する」と呼ぶことがある。このため、本項でも地上天気図上に描かれ

た前線を「地上天気図上に解析された前線」と呼ぶ場合がある。 
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 地上天気図は普通、印刷物や画像データとして配布されている。こうした形式の情報は特

定の事例について人間が読み取るには便利である。しかし画像形式ではそこから前線の位

置や種類を機械的に読み取ることは容易ではなく、そのため自動化したデータ処理には不

向きである。こうした技術的な難点が、これまで比較的広い領域における前線の気候値的な

研究を制限してきた要因の一つであった。 

こうした技術的な難点を克服することができれば、それは対象地域における前線の特徴

を明らかにするだけでなく、前線の客観検出手法の開発にも貢献することになる。前線を全

球スケールで解析することを可能にする手法の一つが、格子点データから前線の位置や種

類を客観的に検出する前線の客観検出手法であり（Hewson, 1998; McCann and Whisler, 

2001; Jenkner et al., 2010）、近年になって再解析データとの組み合わせで半球や全球とい

った比較的広い領域へ適用する試みが行われている（Berry et al., 2011; Catto et al., 2012; 

Simmonds et al., 2012）。Berry et al. (2011)は客観検出手法を用いて再解析データから前

線を検出し、全球の前線存在頻度分布を推定した。Catto et al. (2012)は Berry らと同様の

手法で検出した前線と降水量を結び付け、前線に伴う降水量の全球分布を推定した。

Simmonds et al. (2012)は「移動する前線」（mobile front）を検出する手法を用いて南半球

の「移動する前線」の頻度などの気候値を調べた。 

こうした客観検出手法を用いる研究では、地上天気図上の前線はその作成過程で主観的

な前線解析が行われていることを了解した上で、検出手法のパラメータ決定や検証に地上

天気図に描かれた前線を用いている。例えば前線の客観検出手法を開発したHewson (1998)

は検出された前線と地上天気図上の前線を比較し、検出に用いる変数として何を用いるこ

とが適当かを検討している。前線の客観検出手法の改良を行った Jenkner et al. (2010)は検

出された前線が地上天気図上の前線と最も良く一致するように客観検出手法のパラメータ

を決定した。Berry et al., (2011)もまた、検出された前線を地上天気図上の前線と比較する

ことで、客観検出手法の精度を確認した。また地上天気図を利用することで、前線の客観検

出手法では正しく検出できないとされる閉塞前線について調べることも可能になる。 

また一般に地上天気図上の前線は主観的な解析により描かれることから、例えばその時

系列変化などに人為的なトレンドや偏りなどが入ってしまう可能性がある。多くの研究で

地上天気図が前線位置や種類についての情報源として用いられていることを考えれば、人

為的なトレンドなど地上天気図上の前線のデータとしての特性の把握が真っ先に行われる

べきである。しかし前述したように大量の地上天気図を扱うことの困難から、地上天気図上

の前線のデータとしての特性を検討した研究は非常に少ない（北米の地上天気図を調べた

Sanders and Hoffman, 2002 と Sanders, 2005 がある程度）。 

 こうした背景を踏まえて、本章は以下を目的とする。 

 前線の客観検出手法のパラメータ決定・検証や気候値解析を容易にする、地上天気図に

基づいた前線のグリッドデータを作製する。これは地上天気図を活用するための新し

い方法を示すことも意図している。 

 作製したグリッドデータを用いて、地上天気図上の特性を明らかにする。 

 作製した前線グリッドデータの応用例を示す。 
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ここで地上天気図の特性としているのは、地上天気図上に前線を描くための主観解析の

過程で生まれた可能性のある、地上天気図上の前線の人為的なトレンドや特徴などを指す。 

前線の分類は一般的な地上天気図と同様に温暖前線、寒冷前線、停滞前線、閉塞前線を採

用する。対象とするのは日本域（20° − 50°N, 120° − 155°E）である。 

 

2.2. データと手法 

2.2.1. データ 

 日本の気象庁が観測データも踏まえて事後的に作製する 6 時間ごとの地上天気図である

アジア地上解析図（ASAS）に基づき、日本域の 1.0°空間解像度の前線グリッドデータを

作製する。地上天気図に描かれた前線は気温傾度、露点温度傾度、風速・風向シアー、衛星

画像、そして各地の気象現象を考慮して地上天気図上に解析されている（気象庁予報部, 

1976）。実際に地上天気図上に前線記号を描くかどうかは前線の空間的な長さや持続時間も

考慮される。また 925hPa および 950hPa の大気場の格子点データから前線位置を客観的

に検出する手法（Kitabatake 2002）も取り入れられているが、これはあくまで参考情報と

して利用されている。ASAS は気象業務支援センターを通じて Portable Document Format 

(PDF)形式のファイルで有料配布されている。2000 年以降、PDF として配布される ASAS

上の前線記号は色付けされるようになった。本研究ではこの色情報を手掛かりに、前線の位

置と種類を抽出する（図 2-1）。 

 本章では作製した前線グリッドデータを用いて天気図のデータとしての特徴を把握し、

また前線グリッドデータの利用例を示すが、そこではまずすべてのデータは 1.0°格子に変

換して用いる。気温や相当温位の傾度や分布の推定は空間解像度 1.25°、6 時間ごとの再解

析データ JRA-25（Onogi et al., 2007）を用いた。前線周辺の大気プロファイルの解析では、

7 つの気圧高度（925、850、700、600、500、300、250hPa）のデータを用いた。鉛直 p 速

度（ω）も JRA-25 から得た。 

 降水データはGSMaP (Global Satellite Maping of Precipitation Microwave-IR Cmbined 

Product) MVK version 5（Kubota et al., 2007）を用いた。これはマイクロ波および赤外画

像を用いた衛星観測降水プロダクトである。GSMaP は 0.1°解像度で 1 時間ごとのデータ

が作製・公開されており、全球の 60°N－60°S の範囲を対象としている。 
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図 2-1 地上天気図と最終的に作成される前線グリッドデータの例 

(a)地上天気図 ASASの例。(b)作成する 1.0°前線グリッドデータの例。 

Warm：温暖前線、Cold：寒冷前線、Occluded：閉塞前線、Stationary：停滞前線  

 

  

Warm Cold Occluded Stationary

a)

occluded

warm

cold

stationary

b)
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2.2.2. 前線グリッドデータの作製手法 

作製される前線グリッドデータの例を図 2-1 に示す。ASAS は空間解像度 1.0°以上の解

像度で情報が描かれているが、前線記号は地上天気図上で数 10km 相当の大きさを持って

描かれているため、本研究では作成するデータの解像度は保守側に考え 1.0°とした。1.0°

解像度は現在ある多くの再解析データと同程度のオーダーの解像度である。作成したデー

タは 2000-2010 年の 6 時間毎の 1.0°解像度グリッドデータであり、対象領域は日本を含

む北西太平洋域（図 2-1 の白抜き部分）である。前線の位置と種類は ASAS に描かれた前

線記号の色とその空間的な配置を元に判定し抽出する。開発した抽出アルゴリズムの詳細

は本章末の付録に示す。 

前線グリッドデータは 2000-2010 年まで作成したが、後述するように天気図上に描かれ

た前線には主観解析に由来すると考えられる前線本数のギャップ（減少）が 2000 年代の中

頃にみられる。そのため前線グリッドデータの利用例として示す前線気候値の解析では前

線本数が定常的になった 2007-2010 年を対象とした。以下、気候値解析などは特に断らな

い場合は 2007-2010 年の解析結果を示す。 

 

2.2.3. 前線の数の定義 

本研究における「前線の数（前線数）」とは、天気図上の対象領域内に現れる一続きの前

線の「本数」を指す。ただし異なる時刻に描かれた前線はそれぞれ 1 本と数え別の前線とし

て扱う。 

 

2.2.4. 前線周辺の降水と熱力学変数のコンポジット解析手法 

 前線に直交する断面でコンポジットした降水と相当温位（θe）の分布・構造の解析には

1.0 度に線形内挿した GSMaP および JRA-25 を用いた。θeについては季節変化の影響を

除くため、各層で 850hPa 高度のθe月別気候値との偏差をとってコンポジット解析を行っ

た。 

 前線に直交する方向は各前線グリッドを通るθe等値線の法線ベクトルを用いて決定した。

古典的な前線は密度不連続（ゼロ次不連続：zeor-order discontinuity）と捉えられていたが、

現在では密度“傾度”の不連続（1 次不連続：first-order discontinuity）と定義するのが妥

当と考えられている（北畠 2005）。天気図上の前線がθe の 1 次不連続（θe 傾度場の不連

続）で定義されるならば、前線に直交する方向は本来|∇θe|の等値線の法線ベクトルで求

めるべきである。例えば Hewson (1998)は前線の直交方向への移動速度を求める際に熱力

学変数（彼らは湿球温位を用いた）の傾度絶対値の等値線に対する法線ベクトルを用いた。

しかしながら本研究において|∇θe|等値線の法線ベクトルを求めたところ、|∇θe|等値線

の法線ベクトルは非常にノイズが多く安定して前線の直交方向を決定するには不向きであ
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った。これは|∇θe|を求める際の水平傾度計算によって生じたわずかな|∇θe|場のノイズ

に対して法線ベクトルの方向が敏感であることが原因と考えられる。一方でθe等値線の法

線ベクトルは、前線直交方向からやや傾く場合もあるものの、概ね前線直交方向を指してい

た。従って本研究ではθe等値線の法線ベクトルを用いて前線直交方向を定義した。 

 

 

2.3. 前線グリッドデータの検証 

 地上天気図に描かれている前線の位置および種類は概ね良く前線グリッドデータ上で表

現されていた（図 2-1 に例を示す）。さらに定量的な検証を行うため、2004 年の冬季（1 月）

および夏季（7 月）それぞれ 1 か月間を対象に、地上天気図上の前線の数と前線グリッドデ

ータ上の前線の数を比較した。天気図上で緯線・経線や海岸線と前線が交差している場合、

グリッドデータ化した前線がその部分で一部途切れてしまう場合がある。多くの場合こう

した前線の分断は前線のグリッドデータの利用上大きな問題とはならないため、分断され

ている前線も合わせて 1 本として数えて地上天気図と比較するべきである。そのために、

次の 2 種類の方法で前線の数を数えた。 

 一つ目は客観的に本数を数える方法である。この方法では、同じ前線種類を持つ 2 つの

前線グリッドの間が 1 つの空白グリッドのみで隔てられている場合には、両者を 1 本の前

線上のグリッドとみなす。 

 二つ目は主観的に本数を数える方法である。この方法では、グリッドデータ上で前線が分

断されている場合にも、地上天気図と比較して元々は 1 本の前線であったと判断できる場

合には、分断された前線を合わせて 1 本の前線として数える。 

前線周辺の大気や降水の分布の解析や前線頻度の解析などは各グリッドを個々に扱うた

め、前線の分断は大きな問題とならない。従ってここで述べた方法は、前線グリッドデータ

と ASASの比較用にのみ行うものである。 

 表 2-1 は前線の数の比較である。地上天気図に描かれた 1 月の寒冷前線と閉塞前線、そ

して 7 月の閉塞前線の数は完全にグリッドデータ上で再現されている。客観的な方法で数

えた場合、いくつかの前線種類では最大で＋10%程度まで前線数が過大評価される。しかし

ながら主観的な方法での前線数の確認を許すと、その誤差は最大で+6%程度にまで小さく

なる。残る誤差の原因事例をすべて確認したところ、どれも停滞前線の端が一部温暖前線や

寒冷前線として表現されていることが原因であった。誤検出された停滞前線グリッドは各

ケースについて数グリッド程度であり、前線グリッドの総数に対する比率は非常に小さい。

従って前線グリッドデータの利用上は大きな問題にはならないと考えられる。 
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表 2-1 ASAS と前線グリッドデータの前線の数の比較 

2004 年 1 月および 7 月について比較している。客観的な方法で数えた前線数と主観的な

方法で数えた前線数が異なる場合については、主観的な方法で数えた前線数をカッコ内

に示している。 

 

 

 

2.4. 地上天気図上の前線のデータ特性 

多くの研究が地上天気図上に描かれた前線を前線位置や種類の情報として利用してきた

が、本来は人為的なトレンドの有無などデータの特性を確認した上で利用するべきである。

しかしながら地上天気図のデータとしての特性を調べた研究はほとんど存在しない。本節

では作製した前線グリッドデータを利用して、地上天気図上に描かれた前線のデータ特性

を調べた。ここで言うデータ特性は天気図作製プロセスにおいて生じた可能性のある前線

の数の人為的なトレンドの有無や、熱力学的な場から定義される本来の位置と異なる位置

に前線が解析されている可能性などを指す。 

 

2.4.1. 熱力学的な場から見た前線位置の確認 

 地上天気図上に描かれた前線の位置を熱力学的変数の場から評価した。熱力学的変数と

しては地上天気図作成の参考情報になる客観検出手法で用いられる相当温位θe を考える。

前線を一般的な定義である熱力学的変数の 1 次不連続とするならば、前線は|∇|∇𝜃𝑒||が極大

になる位置に解析されるべきである（Hewson, 1998）。そこで、作製した前線グリッドデー

タを用いて前線周辺の|∇|∇𝜃𝑒||を調べたものが図 2-2 である。2007 年から 2010 年のコンポ

ジット解析を行っている。図から、どの種類の前線も平均的には|∇|∇𝜃𝑒||が極大になる位置

に解析されており、熱力学的変数から見ても妥当な位置に地上天気図上の前線が解析され

ていることがわかる。 

 

 

type chart

warm 196 (194) 192  + 2.1% (+1.0%)

cold 197 197 ±0.0%

occluded 97 97 ±0.0%

stationary 44 (41) 41  + 7.3% (±0.0%)

warm 137 (131) 124  + 10.5% (+5.6%)

cold 136 (136) 128  + 6.3% (+6.3%)

occluded 57 57 ±0.0%

stationary 114 (114) 113  + 0.9% (+0.9%)

error

Jan.

July

gridded data
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図 2-2 地上天気図上に描かれた前線周辺の|∇|∇θe||のコンポジット解析 

実線（warm）：温暖前線、破線（cold）：寒冷前線、点線（occ）：閉塞前線、一点鎖線（stat）：

停滞前線。横軸左側は前線の寒気側、右側は暖気側を表す。対象期間は 2007-2010 年。 

 

2.4.2. 前線付近の熱力学的変数の水平傾度 

 地上天気図上の前線がどの程度の気温傾度（T）水平傾度および相当温位（θe）水平傾度

を伴っているかを調べた。図 2-3 は前線近傍の 850hPa 高度の T 傾度およびθe傾度の累積

分布である。前線周辺の熱力学場を調べたところ前線位置から寒気側に 100～300km 程度

の位置で T およびθe傾度が最大になる傾向があったため、前線から寒気側に 200km の位

置の T 傾度およびθe傾度を示している。また比較のため、前線の有無を考慮せずに計算し

た T 水平傾度およびθe水平傾度の領域内平均値（基本場平均）の値も示している。 

 850hPa の T 傾度（θe傾度）が基本場平均を下回る前線グリッドの割合は温暖、寒冷、

閉塞、停滞前線でそれぞれ 20.7% (20.7%)、19.8% (14.1%)、18.8% (22.7%)、37.5% (20.1%)

であった。これは地上天気図上に描かれた前線の一部は強い T 傾度またはθe傾度を伴わな

いものがあることを示す。こうした傾向は地上天気図上の前線のデータ特性を調べた数少

ない研究である Sanders and Hoffman (2002)もアメリカ国立気象局が作成した地上天気図

について指摘している。基本場平均よりも水平傾度が小さい前線グリッドの割合が停滞前

線においてはθeを用いた場合に大きく減少するのは、停滞前線として描かれる梅雨前線が

水蒸気量を考慮したθe でより明確に捉えられることを反映していると考えられる

（Nonomiya 1984）。 

  

Cold side Warm side
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図 2-3 前線近傍の気温及び相当温位水平傾度累積分布 

実線：温暖前線（warm）、破線：寒冷前線（cold）、点線：閉塞前線（occ）、一点鎖線：

停滞前線（stat）。横軸が相当温位水平傾度。細い縦線は基本場平均値をあらわす。対象

期間は 2007-2010 年。 

 

a)

b)
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2.4.3. 地上天気図上の前線数の経年変化 

図 2-4 に前線グリッドデータを用いて計算した地上天気図上の前線の数の経年変化を示

す。前線数は前述した前線グリッドデータ上の前線数を客観的に数える方法を用いて算出

した。 

 温暖前線と寒冷前線の数はほぼ同数で推移する。これは一般に両前線が同時に存在する

傾向の反映である。2004 年までは温暖前線・寒冷前線の数は 3-5 月（MAM）と 9-11 月に

極大になり、6-8 月（JJA）と 12-2 月（DJF）に極小になる。2005-2006 年では年に 2 度の

極大と極小という季節変化は不明瞭になり始める。2007 年以降は両前線の数は秋から春の

間に極大を迎え、夏季（JJA）に極小になる。また両前線の数は 2000 年代中頃に減少し、

2007 年から 2008 年以降は比較的定常となる。例えば 2000 年 3 月から 2004 年 11 月まで

の温暖前線の数の季節平均（3 か月平均）は 709 本であるが、これが 2007 年 3 月から 2010

年 11 月までの期間には 362 本と、およそ半数になる。 

閉塞前線は温暖前線・寒冷前線と同様の季節変動を示すが、その総数は両前線と比較して

およそ 20-50%程度である。また閉塞前線の数も温暖前線・寒冷前線と同様に 2000 年代中

頃に減少する。例えば 2000 年 3 月から 2004 年 11 月までの閉塞前線数は季節平均 229 本

であるが、これが 2007 年 3 月から 2010 年 11 月までの期間では 123 本となる。 

停滞前線の数は JJA に最も多く DJF に最も少ない。JJAの停滞前線の数の増加は梅

雨前線によるものである。この季節変動の特徴には 2000 年代を通じて大きな変化は見

られない。また停滞前線の総数にもやや減少傾向があるものの、他の前線ほど明確では

ない。 

前線の数の減少は実際の気象場の変化ではなく、比較的明確な前線のみが天気図上に描

かれるようになったことが原因ではないかと仮説を立てた。そこで 850hPa の気温（T）と

相当温位（θe）の水平傾度を前線近傍と領域全体について求め、その経年変化を調べた（図 

2-5）。T とθe どちらの水平傾度についても領域平均（基本場平均）は 2000 年代を通じて

大きく変化しない。一方で前線周辺の相当温位傾度は 2000 年代中頃から増加している。気

温傾度でもわずかな増加が見られる。これは領域内の実際の傾圧性の強化によって前線が

増加したのではなく、比較的明確な（θeや T の強い水平傾度を持つ）前線のみが地上天気

図上に解析されるようになったことを示している。 

 



19 |  

 

 

図 2-4 地上天気図上の前線数の経年変化 

赤：温暖前線（warm）、青：寒冷前線（cold）、灰：閉塞前線（occ）、黄：停滞前線（stat） 
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図 2-5 850hPa 高度の気温水平傾度と相当温位水平傾度の時系列変化 

(a)気温水平傾度、(b)相当温位水平傾度 

赤線：温暖前線、青線：寒冷前線、灰線：閉塞前線、黄線：停滞前線、破線：基本場 
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2.5. 前線の気候値の解析 

前線グリッドデータは客観検出手法のパラメータ決定や地上天気図の特性の把握以外に

も、前線の統計値・気候値の解析などに利用することができる。本節では作製した前線グリ

ッドデータの応用例として、日本周辺の前線の統計値・気候値を解析した。 

 

2.5.1. 前線の長さの季節変化 

 地上天気図を見ると普通、寒冷前線は温暖前線よりも長く伸びて描かれることが多い。し

かし前線の長さについてある程度の領域で定量的に評価した研究は少ない（Simmonds et 

al., 2012)。そこで、寒冷前線と温暖前線の長さはそれぞれどの程度違うのかをその季節変

化を含めて調べた。前線の数の検証と同様に、前線グリッドデータ上で分断された前線の間

隔が 1 グリッドのみである時は両者をつなげて 1 本の前線として扱った。またここでは前

線の長さの代替指標として 1 本の前線を構成するグリッド数を数えた。同グリッド数でも

例えば緯度によって実際の長さは異なるが、多数のケースを平均して気候値的に見ること

で温暖前線と寒冷前線の長さの関係やその季節変化は捉えることができる。 

 図 2-6 にグリッド数で見た温暖前線と寒冷前線の長さの季節変化を示す。寒冷前線の長

さには明らかな季節変化があり、冬季に最も長く夏季に短い。温暖前線の長さには大きな季

節変化は見られない。寒冷前線の長さは温暖前線のそれと比較して長く、平均すると最も差

の小さい 7 月でも 1.5 倍、最も差の大きい 1 月には 2.4 倍程度長い。 

 前述のように寒冷前線と温暖前線の数はほぼ同数である。しかし前線の数が同様であっ

ても、その空間的な長さが異なれば影響範囲も異なり、またある場所がそれぞれの前線の影

響を受ける頻度も変わる。前線の長さの差はそれぞれの前線の影響の大きさの差にもつな

がると考えられる。 

 

図 2-6 グリッド数で見た前線の長さの季節変化 

赤線：温暖前線、青線：寒冷前線。対象期間は 2007-2010 年。 
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2.5.2. 前線周辺の降水強度分布と相当温位プロファイル 

 これまでも前線周辺の降水分布や前線の構造を調べた研究が行われてきたが、多くは扱

う事例数が限られてきた。作製した前線グリッドデータを用いることで、多数のケースを扱

うコンポジット解析が可能になる。そこで前線周辺の降水強度の分布と相当温位プロファ

イルのコンポジット解析を行った。前線グリッドはそれぞれ 1 ケースとして別に扱った。

コンポジットに用いたグリッド数は温暖、寒冷、閉塞、停滞前線でそれぞれ 128,544、272,629、

55,034、394,215 個である。 

 図 2-7 は前線周辺の降水強度の分布である。平均的にみると温暖前線が他の前線と比較

して強い降水強度を示している。温暖前線の降水強度ピークはほぼ前線位置に存在する。寒

冷前線の降水強度ピークは前線位置よりも暖気側に位置する。同様に閉塞前線もその降水

強度ピークを暖気側に持つ。停滞前線周辺の降水強度はほぼ対称な分布を示している。 

 図 2-8 は前線周辺の相当温位（θe）偏差のプロファイルのコンポジット分布である。季

節変化の影響を除くため、850hPa のθe月別気候値からの偏差を平均している。等θe面で

みた温暖前線の前線面は進行方向に傾いている。一方で寒冷前線の前線面はやや前方に傾

いているものの、温暖前線と比較するとほぼ地表に対して垂直である。一般に寒冷前線面は

温暖前線面より地表からの傾きが急であると言われるが、そうした特徴が多数のケースを

平均した場合でも捉えられることを示している。前線周辺のθeの特徴から、平均的には温

暖前線周辺の下層大気は安定な層構造を持っており、寒冷前線周辺の下層大気は中立～や

や不安定な構造である。閉塞前線では、低θeの大気が高θeの大気の下に潜り込むような構

造が見て取れる。 
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図 2-7 前線周辺の降水強度のコンポジット分布 

実線：温暖前線（warm）、破線：寒冷前線（cold）、点線：閉塞前線（occ）、一点鎖線：

停滞前線（stat） 

横軸は前線と直交する方向への前線からの距離であり、左側は寒気側、右側は暖気側。対

象期間は 2007-2010 年。 

 

 

Cold side warm side
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図 2-8 前線周辺の相当温位のコンポジット分布 

(a)温暖前線、(b)寒冷前線、(c)閉塞前線、(d)停滞前線。温暖前線と寒冷前線については進

行方向を矢印で示している。対象期間は 2007-2010 年。 

 

 

2.5.3. 寒冷前線周辺の分布についての追加解析 

 寒冷前線に伴う降水強度のピークは平均するとその暖気側に位置していた（図 2-7）。寒

冷前線の暖気側には暖湿な空気が流入することから、降水の源となる水蒸気が十分に供給

される。さらに前線周辺のフロントジェネシス（frontogenesis）による循環を考えればその

暖気側に期待される上昇流に伴って降水が発生することは自然である。一方で、暖気が前線

面を滑翔する古典的なアナ型寒冷前線モデルでは、寒冷前線の前線位置からやや寒気側に

かけての強雨が予想される（Browning 1990）。 

北畠と三井(1998)は天気図上の前線の日本における捉え方について「しかし近年では、低

気圧について古典的モデルで考えるのと同様、寒冷前線についても天気図に寒冷前線記号
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があればそこにはアナ型寒冷前線が存在するはずだ（寒冷前線近傍で気温や風の急変・強雨

が生じるはずだ）という機械的な当てはめが行われることが少なくないようにも思われる」

と指摘しており、少なくとも日本においては天気図上の前線をアナ型と暗黙のうちに解釈

してしまう傾向があるようである。寒冷前線の暖気側における強雨は決して珍しいもので

はなく、例えば Nozumi and Arakawa (1968)はすでに 1960 年代に種子島におけるレーダ

ー画像を分析し、種子島周辺では寒冷前線の暖気側のレインバンドが相当数見られること

を報告している。その後も北畑と三井（1998）などが寒冷前線の暖気側の降水事例を解析

している。また海外でも Browning and Monk（1982）や Locatelli et al., (1995)が寒冷前

線の暖気側に離れた強雨域の解析を行い、それぞれそのメカニズムについて”upper cold 

front”や”cold front aloft”といったモデルを提出しているが、前述したように前線について

多数のケースを扱うことのむずかしさから、その気候値的な発生頻度などを定量化した研

究は少ない。そこで、寒冷前線の寒気側の強雨と暖気側の強雨それぞれがどの程度の割合で

みられるのか、そしてそれぞれの構造にどのような違いがあるかについて、前線グリッドデ

ータを用いて調べた。 

 

2.5.3.1 降水ピークの位置 

 

図 2-9 は寒冷前線周辺の各位置で降水ピークが観測される相対頻度の分布である。ここ

で降水ピークの位置とは、各時間ステップにおいて前線直交方向に 700km 以内の降水強度

を調べ、最も降水強度が大きい位置としている。降水ピークの発生頻度が最も高いのは寒冷

前線から暖気側におよそ 100km の位置であり、暖気側の降水ピークの発生割合は全体のお

よそ 56%である。1.0 度解像度のデータを用いた解析であるため、最頻位置の推定は 50km

程度（～0.5°）の幅を持って解釈するべきであるが、少なくとも降水強度のピーク位置が

前線位置からその寒気側に位置するような古典的なアナ型寒冷前線が大多数を占めるわけ

ではないことがわかる。 
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図 2-9 寒冷前線周辺の各位置における降水ピークの相対頻度 

横軸は前線と直交する方向への前線からの距離であり、左側は寒気側、右側は暖気側。対

象期間は 2007-2010 年。 

 

2.5.3.2 熱力学変数からみた前線位置の確認 

 

ここで用いている前線グリッドデータは地上天気図を元にしたデータである。そこで確

認のため、寒気側に強い降水が見られる寒冷前線と暖気側に強い降水が見られる寒冷前線

がそれぞれ熱力学変数からみた妥当な位置に解析されているかを調べた。各降水イベント

について強い降水がどちら側に見られるかは、前線からそれぞれ 700kmまでの平均降水強

度を寒気側・暖気側それぞれ計算し、平均強度の大きい側とした。これは各時間ステップ・

各前線グリッドについて判断している。簡単のため、寒気側に降水ピークを持つ寒冷前線と

暖気側に降水ピークを持つ寒冷前線をそれぞれ「寒気側降水型」と「暖気側降水型」と呼ぶ

ことにする。 

図 2-10 は両者の周辺の|∇|∇𝜃𝑒||の分布である。|∇|∇𝜃𝑒||はどちらのタイプの寒冷前線につ

いても前線の位置で最大になっている。これは前述したように地上天気図上の前線が熱力

学変数の観点から妥当な位置に解析されていることを意味する。 
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図 2-10 暖気側降水型と寒気側降水型の寒冷前線周辺の|∇|∇θe ||の分布 

実線：暖気側降水型、破線：寒気側降水型。対象期間は 2007-2010 年。 

 

 

 

図 2-11 寒気側降水型と暖気側降水型の寒冷前線周辺の降水分布 

実線：暖気側降水型、破線：寒気側降水型。対象期間は 2007-2010 年。 
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2.5.3.1 寒気側降水型と暖気側降水型の寒冷前線周辺の降水分布 

 

次に暖気側降水型と寒気側降水型の両者についてその周辺の降水強度分布を調べた（図 

2-11）。降水ピークの位置はそれぞれ前線から 100-200km 程度暖気側と寒気側に位置して

いる。降水強度はやや暖気側降水型が大きい。 

 

2.5.3.2 寒気側降水型と暖気側降水型の構造 

 

 暖気側降水型と寒気側降水型のそれぞれについて前線に垂直な断面における鉛直 p 速度

の分布と相当温位（θe）を調べた（図 2-12、図 2-13）。 

フロントジェネシスによって起こる上昇流は前線のやや暖気側に期待され（Lackmann, 

2011）、実際に暖気側降水型だけでなく寒気側降水型についても上昇流の下端は前線からや

や暖気側に位置している。上昇流に関する両者の顕著な違いはその傾きに見られる。寒気側

降水型は上昇流域が寒気側に大きく傾いている。これは古典期なアナ型寒冷前線に見られ

る特徴である。一方で暖気側降水型では上昇流域は対流圏の中～上層（～300km）程度まで

地表に対してほぼ垂直に伸びている。この暖気側で地表に対してほぼ垂直に伸びる上昇流

域が暖気型での降水をもたらしていると言える。 

 もう一つ鉛直 p 速度の図からわかる両型の違いは、寒気側における下降流である。暖気

側降水型は寒気側降水型と比較して、その寒気側の比較的前線に近い位置に下降流を伴っ

ている。例えば前線から寒気側に 400km の位置での 500hPa 高度鉛直 p 速度は、寒気側降

水型では上昇流域（-10×10-4 hPa s-1）であるのに対し、暖気側降水型では下降流域（+2×

10-4 hPa s-1）になっている。この下降流が寒気側での降水を抑制し、暖気側で降水をより際

立たせている。 

 θeの分布にも違いが見られる（図 2-13）。暖気側降水型では 700hPa 程度の高度で低θ

eの空気が地上の寒冷前線を越えて暖気側に 100km 程度侵入している。同様の低θeの空気

の侵入は寒気側降水型では見られない。大気の中層での暖気側への低θeの空気の侵入はい

わゆる”upper cold front”（Browning and Monk, 1982）と類似した特徴である。Upper cold 

front は地上の寒冷前線を越えて暖気側に侵入する乾燥・低温の空気で特徴づけられる。乾

燥・低温の空気の侵入は地上寒冷前線の暖気側の中層で不安定をもたらす。同様の構造は北

米を対象にした Locatelli et al. (1995)が提示したモデルである”Cold front aloft”にもみら

れる。中層への乾燥・低温の空気の侵入による潜在不安定を開放するメカニズムは例えば地

上の前線のフロントジェネシスによる上昇流や中層の傾圧性によって引き起こされる上昇

流、比較的弱い対流が中層に届くことでの不安定の解放などが提案されており、こうした引

き金によって暖気側での降水が発生する（Browning and Monk, 1982; Locatelli et al., 

1995）。ここで示した前線周辺のθe 分布は多数のケースの平均値であり、必ずしも upper 

cold front や cold air aloft などと同じ原因で暖気側の降水が発生しているとは言えないが、

これらと類似した構造が暖気側の降水の要因の一つであると考えることはできる。 
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図 2-12 寒気側降水型と暖気側降水型の寒冷前線周辺の鉛直 p 速度分布 

(a)：寒気側降雨型、(b)：暖気側降水型。鉛直 p 速度の単位は 10-4 hPa s-1。対象期間は

2007-2010 年。マイナスの値が上昇流を表す。 

 

Distance from front (km)
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Distance from front (km)
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図 2-13 寒気側降水型と暖気側降水型の寒冷前線周辺の相当温位偏差の分布 

(a)：寒気側降雨型、(b)：暖気側降水型。偏差は 850hPa の月別気候値との差。横軸は負

値が寒気側、正値が暖気側。対象期間は 2007-2010 年。 
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2.6. まとめ 

本章の成果は以下のようにまとめられる。 

 前線の前線客観検出手法のパラメータ決定・検証や気候学的研究を行う上での技術的

な困難を解決するため、地上天気図に基づく北西太平洋域の前線グリッドデータを作

製した。 

 これまでほとんど調べられることのなかった地上天気図のデータとしての特性を、前

線グリッドデータを用いて調べた。地上天気図 ASAS には地上天気図作製プロセスに

おける主観的な前線解析に起因すると考えられる前線数の減少トレンドが確認された。 

 前線グリッドデータの利用例として、前線の長さや前線周辺の降水強度分布、相当温位

分布などの気候値・コンポジット解析を行った。また寒冷前線を強い降水の発生位置で

分類し、日本周辺においては寒冷前線周辺の降水の半数以上がその暖気側に見られる

ことを定量的に示した。 

天気図に基づく前線グリッドデータは当初、客観検出手法のパラメータ決定に用いるこ

とを意図して開発した。しかし本章でいくつかの利用例を示したように、天気図に基づく前

線グリッドデータはそれ自体としても前線の気候学的研究などに有用である。また現状の

前線客観検出手法は閉塞前線を検出することができないが（Hewson, 1998）、本章で作製し

た前線グリッドデータを用いて閉塞前線の立体的な特徴の理解が進めば、その知見を閉塞

前線の客観検出に応用することも期待できる。 
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2.7. 付録：天気図に基づく前線グリッドデータ作製アルゴ

リズム 

 

地上天気図に基づく前線グリッドデータの作製アルゴリズムについて述べる。本アルゴ

リズムは気象庁作成の地上天気図 ASAS 用に開発し最適化したものであるが、他の気象機

関が作成する地上天気図であっても着色された前線記号を用いている場合であれば、基本

的な考え方は応用できる。 

 本アルゴリズムは地上天気図から 1.0°空間解像度の前線グリッドデータを作製する。

1.0°の各グリッド位置について個別に前線の有無や前線種類を判定する。またアルゴリズ

ムの各ステップでは、そのステップが全グリッドに適用されたあとに初めて次のステップ

に進む。例えばステップ(vii)はステップ(vi)が全グリッドに適用された後初めて実行される。

アルゴリズムの全体の流れは図 2-14 に示している。また用いた閾値は表 2-2 にまとめら

れている。閾値は作成されるデータを見ながら主観的に決定したものであるが、その妥当性

は本章で行った前線グリッドデータの検証によって示されている。 

 

 

図 2-14 地上天気図に基づく前線グリッドデータ作製アルゴリズムの概要 

finer RGB layers are 
produced from PDF file.

Step (2)

Create 1.0 degree map with 
first guesses of potential 
fronts from RGB layers and 
latitude / longitude 
information.

Step (3)

For all the potential 
warm and cold pixels, 
sets of conditions (I),(II) 
and (I), (III) are examined.

For all the potential 
stationary front pixels, 
the condition (IV) is 
examined.

Step (4): repeated twice

Examine whether the 
condition (I) and any of the 
conditions (V)-(VII) are 
satisfied, then the potential 
stationary front is identified.

Step (5): repeated 4 times

Create latitude / 
longitude 
information of finer 
RGB layers.

Step (1)

The number of the potential 
occluded fronts in the 
surrounding 8 grid boxes 
are examined, then the 
potential occluded fronts 
are identified

Step (6)

The potential fronts in the 
1.0 degree grid boxes are 
regarded as the 
representative fronts at the 
grid boxes.

Step (7)
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表 2-2 前線グリッドデータ作製アルゴリズムの各種条件 

前線グリッド数 Num(領域、前線種類)において、対象グリッドと同じ前線種類のものは

“same”、停滞前線は”stationary”と表現している。さらに”opposite”は対象グリッドが温

暖前線の場合は寒冷前線、対象グリッドが寒冷前線の場合は温暖前線を表す。 

 

 

 

 以下にアルゴリズムのステップを示す。 

ステップ 1 

 このステップでは PDF 形式の地上天気図データから RGB レイヤーを作製する。RGB レ

イヤーは画像の色を R（赤）、G（緑）、B（青）の各要素に分解したデータである。分解さ

れたデータは R、G、B の 3 枚のレイヤーになる。地上天気図は 1.0°解像度よりも空間的

に密な情報を持っているため、地上天気図から作製する RGB レイヤーは 1.0 度よりも高い

解像度で作製される。ASAS から作成した RGB レイヤーのグリッド数は 2000 年 1 月-2006

年 2月までは(x,y)=(1300, 900)、2006年 3月-2010年 12月までは(x,y)=(1190, 842)である。

グリッド数が途中で変わるのは元になる地上天気図のサイズと領域が 2006 年 3 月に変更

になったためである。PDF 形式のデータの色情報からの RGB レイヤーの作成は一般的な

画像解析ライブラリで行うことができる。本研究ではプログラミング言語 Python 用の無償

描画ライブラリである Matplotlib (http://matplotlib.org/)を用いた。 

No. Conditions Thresholds used in this study

I   Num(W_3x3, same) < K

& Num(E_3x3, same) < K

& Num(S_3x3, same) < K

& Num(N_3x3, same) < K

& Num(9x9, occluded)    = 0

K=4

II   Num(W_3x3, opposite) > 0

& Num(E_3x3, opposite) > 0

& Num(N_3x1, opposite) < L

& Num(S_3x1, opposite) < L

L=3

III   Num(S_3x3, opposite) > 0

& Num(N_3x3, opposite) > 0

& Num(W_3x1, opposite) < L

& Num(E_3x1, opposite) < L

Same as L in condition II

IV Num(9x9, stationary) > M M=3

V Num(W_3x3, stationary) > 0 & Num(E_3x3, same) <K-1 Same as K in condition I

VI Num(E_3x3, stationary) > 0 & Num(W_3x3, same) <K-1 Same as K in condition I

VII Num(S_3x3, stationary) > 0 & Num(N_3x3, same) <K-1 Same as K in condition I

VIII Num(N_3x3, stationary) > 0 & Num(S_3x3, same) <K-1 Same as K in condition I

http://matplotlib.org/
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ステップ 2 

 このステップでは RGB レイヤーの各グリッドの緯度経度情報レイヤーを作成する。RGB

レイヤーの各グリッドの緯度経度情報は地上天気図の地図投影法を考慮して決定する。緯

度経度情報レイヤーの各グリッドは RGB レイヤーの対応するグリッドの緯度経度情報を

持つ。緯度経度情報レイヤーの作製は、地上天気図の地図投影法に関する情報と領域内の主

要な点の緯度経度情報が与えられれば、一般的な地図描画ライブラリや地理情報システム

ソフトウェアで行うことができる。本研究ではプログラミング言語 Python 用の無償地図描

画ライブラリである Matplotlib Basemap Toolkit (http://matplotlib.org/basemap/)を用い

た。 

 

ステップ 3 

 地上天気図では温暖前線は赤色、寒冷前線は青色、閉塞前線は紫色で表現されており、停

滞前線は赤と青が交互に並んだものである。このステップでは RGB レイヤーの情報を用い

て赤色、青色、紫色の色情報を持つグリッドを特定し、対応する 1.0°グリッドレイヤーに

投影する。まず RGB レイヤーの各グリッドの緯度経度情報を元に、1.0°グリッドレイヤ

ー上の対応するグリッド位置を決定する。RGB レイヤーは 1.0°グリッドレイヤーよりも

高い空間解像度を持つため、一つの 1.0°グリッドに対して複数の RGB レイヤーグリッド

が対応付けられることもある。この場合は対応付けられた色（赤色、青色、紫色）のうち、

最も数の多い色を当該 1.0°グリッドを代表する色とする。3 色のうちどの色も対応付けら

れなかった 1.0°グリッドは前線が存在しないと判断する。このステップで作られる 1.0°

グリッドレイヤーの例は図 2-15 である。この時点では停滞前線が特定されておらず、また

閉塞前線に対応する位置にも紫色以外の色を持つグリッドが存在する。 

 

http://matplotlib.org/basemap/
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図 2-15 前線グリッドデータの中間プロダクトと最終プロダクトの例 

(a)ステップ 3 終了時点で作製される中間プロダクトと(b)最終プロダクト 

 

 

ステップ 4 

 このステップ以降、各ステップ内の手順を完了するごとに 1.0°グリッドレイヤーの各グ

リッドの色は更新される。また、赤色、青色、紫色はそれぞれ温暖前線グリッド、寒冷前線

グリッド、閉塞前線グリッドとする。各グリッドの種類はその周囲のグリッドの色（前線種

類）の配置から決定する。前線種類を決定する対象グリッドを、周囲のグリッドと対比して

対象グリッドと呼ぶ。 

ここで説明のため、「西側 3 × 3 領域」（W_3x3）を定義する。これは対象グリッドの西

a)

b)

occluded

warm

cold

stationary
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側に隣接する 3×3 グリッドの矩形領域である（図 2-16）。また対象グリッドの西側に隣接

する 3×1 グリッドの矩形領域を「西側 3×1 領域」（W_3x1）とする（図 2-16）。同様にし

て対象グリッドの東、北、南側にも 3×3 領域および 3×1 領域を定義する。さらに対象グ

リッドを中心とする 9×9 グリッドの矩形領域を「周辺 9×9 領域」と定義する（図 2-16）。 

 次に定義した各領域内の前線グリッドの数をその前線種類ごとに考え、Num（領域、前

線種類）と書くことにする。例えば Num（”W_3x3”、停滞）は対象グリッドの西側 3×3 領

域内の停滞前線グリッドの数である。 

 ここで定義した領域および前線グリッド数は表 2-2 の条件の判定で用いられる。 

 

 

図 2-16 アルゴリズムで定義する各領域の概念図 

 

 

ステップ 5 

 このステップでは停滞前線の候補となるグリッドを検索する。以下の連続する手順(a)お

よび(b)を 2 回繰り返す。つまり(a)、(b)を一度行った後、再度手順(a)、(b)を行う。 

(a) 温暖前線グリッドと寒冷前線グリッドのそれぞれについて表 2-2 の条件(I)、(II)、(III)

を満たすかどうかを調べる。もし条件(I)および(II)または条件(I）および(III)を満たす

場合、対象グリッドの種類を停滞前線に変更する。 

(b) 手順(a)がすべての温暖前線グリッドと寒冷前線グリッドに対して行われた後、条件

(IV)を各停滞前線グリッドで確認する。条件(IV)を満たしたグリッドは再び停滞前線グ

リッドから手順(a)を行う前の前線種類に戻される。 

 

ステップ 6 

 このステップでは前線の端に位置する停滞前線グリッドを発見する。このステップの手

順は 4 回繰り返される。これによって前線の端に位置する停滞前線グリッドの見落とし数

を大きく低減することができる。各温暖前線グリッドと寒冷前線グリッドについて、条件(I)

と条件(V)－(VIII)を確認する。条件(I)に加えて条件(V)－(VIII)のうちの一つ以上が満たさ

西側 3x3領域
(W_3x3) 

西側 3x1領域
(W_3x1)

周辺9×9領域
(9x9)

対象
グリッド

a) b) c)
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れた場合、対象グリッドの種類を停滞前線グリッドに変更する。 

 

ステップ 7 

 このステップは本来閉塞前線であるべき位置に投影された他の前線種類のグリッドを閉

塞前線に変更する。温暖、寒冷、停滞前線グリッドそれぞれについて、それを取り巻いて隣

接する 8 グリッド内の閉塞前線グリッド数を数える。8 グリッド内の閉塞前線数が 1 以上

である場合は、対象グリッドを閉塞前線と判定する。ただし対象グリッドの種類を閉塞前線

に変更するのは全グリッドについて条件確認を完了した後とする。 

 

ステップ 8 

前のステップ完了後の各グリッドの前線種類を、最終的な 1.0°前線グリッドデータの前

線種類とする。 
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3. 原因となる気象システムによる全球降水量

の分別手法の確立と総降水量に対する各気

象システムの相対的な寄与度の定量化 

 

 

3.1. 既往の研究と本章の構成 

 本章では現在気候における全球の降水をその原因となる気象システムによって分別する。

降水は熱帯低気圧に伴う降水、温帯低気圧（温帯低気圧中心（以下、温低中心）と前線）に

伴う降水、そしてその他の降水に分類する。 

熱帯低気圧に伴う降水に関する研究は多い。対象とする地域別に分類すると、全球を対象

としたもの（Lonfat et al., 2004; Jian and Zipser, 2010; Jian et al., 2011; Prat and Nelson, 

2013）、全球熱帯域（10°N-10°S）を対象としたもの（Yokoyama and Takayabu, 2008）、

北太平洋を対象としたもの（Rodgers et al., 2000; Kubota and Wang, 2009）、北大西洋を

対象としたもの（Rodgers e al., 2001）、北西太平洋および北大西洋を対象としたもの（Lau 

et al., 2008）、そしてアメリカ南西部など比較的小さい領域を対象としたもの（Chen et al. 

2010; Englehart and Douglas, 2001; Larson et al., 2005; Thatcher et al., 2012）などがあ

る。このうち熱帯低気圧周辺の降水の構造や特性を扱ったもの（Lonfat et al., 2004; Lau et 

al., 2008; Yokoyama and Takayabu, 2008; Thatcher et al., 2012）を除くものは熱帯低気

圧に伴う降水量の地理的分布の解析を行っている。 

温帯低気圧に伴う降水量の分布を比較的広い領域で解析した研究は熱帯低気圧のそれと

比較して少ない。片山（2004）は熱帯・亜熱帯域（35°N − 35°S）を 2.5 度格子に分け、各

格子での3か月ごとの卓越する降水タイプをTRMM PRによる降雨量日変化、降雨頂高度、

降雨面積、層状性降水割合の推定値を用いて分類し、その中で温帯低気圧が卓越する地域を

示した。片山（2004）が用いた分類は夕立（陸）、Shallow rain（陸・海）、温帯低気圧の雨

（陸・海）、残りの雨（陸・海）であった。その後 Takayabu (2008)は片山（2004）の分類

をさらに Severe Thunderstorm (Land)、Afternoon Shower (Land)、Shallow rain (Land 

& Ocean)、Extratropical Frontal Systems (Land & Ocean)、Organized (Land & Ocean), 

High Land (Land)、Transition Zone (Ocean)に拡張した。気圧極小点や渦度極大点で捉え

た、本研究で言うところの温低中心を扱ったものでは、Papritz et al. (2014)と Hawcroft et 

al. (2012)がそれぞれ南半球海上と北半球の温帯低気圧に伴う降水の地理的分布を示してい

る。また Pfahl and Wernli (2012)は「低気圧」に伴う降水量極値の全球分布を解析してい

るが、彼らが定義する「低気圧」には本来メカニズムの異なる熱帯低気圧と温帯低気圧が混

在している。実はこれは Papritz et al. (2014)や Hawcroft et al. (2012)に関しても同様であ



39 |  

 

り、彼らの呼ぶ”extratropical cyclone”では熱帯低気圧と温帯低気圧の明示的な区別は行わ

れていない。実際、Papritz et al. (2014)は温帯低気圧として解析しているものに熱帯低気

圧が混在している可能性を認識している。温帯低気圧の中心から長く伸びる前線に伴う降

水を捉えるには前線を明示的に扱うことが重要である。前線に伴う降水量を全球・半球スケ

ールで示したものは全球を対象とした Catto et al. (2012)と南半球海上を対象とした

Papritz et al. (2014)、そして全球を対象に降水極値を扱った Catto and Pfahl (2013)があ

る。Catto and Pfahl (2013)は前線と共に Pfahl and Wernli (2012)が用いた「低気圧」のデ

ータも用いて、降水極値の発生数に対する両システムの重要性を評価した。ただし、ここで

も「低気圧」には温帯低気圧と熱帯低気圧が混在している。 

このように熱帯低気圧に伴う降水量分布を示した研究は多く存在するものの、温帯低気

圧による降水量分布を示したものは、それに伴う前線を考えた研究も含めて限定的である。

降水極値に対する温帯低気圧の重要性を評価したものは一層限られている。さらにこれま

での研究の大部分は個々の気象システムに着目したものであり、複数の気象システムを扱

ったものは非常に少ない。全球・半球といった広い領域を対象に複数の気象システムの降水

分布を扱ったものは南半球海上の温低中心およびそれに伴う前線の降水量分布を示した

Papritz et al. (2014)、そして全球（60°N − 60°S）の降水極値に対する前線と「低気圧」の

寄与度を評価した Catto and Pfahl (2013)があるのみであり、さらにどちらも実際には熱帯

低気圧と温帯低気圧が区別されていない。既往研究のうち、全球・半球・大陸・大洋スケー

ルといった比較的広い空間スケールを対象としたものを表 3-1 に整理している。 

本章ではまず原因となる気象システムによって降水を分類する手法を確立し、熱帯低気

圧、温帯低気圧（温低中心と前線）、そしてこれらに分類されない「その他」の気象システ

ムによる降水量の分布を調べる。さらに総降水量・降水量極値に対する各気象システムの相

対的な寄与度を定量的に評価する。まず原因となる気象システムの検出手法とそれぞれの

気象システムに降水量を関連付ける手法について述べる。次に総降水量に対する各気象シ

ステムの相対的な寄与度を評価する。最後に極端な降水イベントに対する各気象システム

の寄与度を示す。 
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表 3-1 既往研究のまとめ 

全球・半球・大洋および大陸スケールの広域を対象に各気象システムに伴う降水量の地理的分布を扱った既往研究。”Contribution to Extreme”は

降水極値に対する寄与度解析の有無。 

 

Tropical cyclone

(TC)

Extratropical

cyclone center Front Others

Contribution

to Extreme Spatial distribution

Rodgers et al. (2000) N.Pacific yes

Rodgers et al. (2001) N.Atlantic yes

Englehart and Douglas (2001) Western Mexico yes (station)

Knight and Davis (2009) SW.U.S only extremes yes

Kubota and Wang (2009) N.Pacific yes (station)

Jian and Zipser (2010) Global yes

Jian et al. (2011) Global yes

Prat and Nelson (2013a) Global yes

Prat and Nelson (2013b) SE.US yes yes

Larson et al. (2005) U.S. and Mexico yes

Kunkel et al. (2012) U.S. U.S. U.S. U.S. only extremes Summary for

9 regions

Pfahl and Wernli (2012) Global yes yes

Hawcroft et al. (2012) N.Hemisphere yes

Papritz et al. (2014) Southern Ocean Southern Ocean yes

Takayabu (2008) 8-types

(35°N-35°S)
yes

Catto et al. (2012) Global (60°N-60°S) yes

Catto and Pfahl (2013) Global (60°N-60°S) yes yes

This study Global Global Global Global yes yes

"Extratropical Frontal Systems"

 (35°N-35°S)
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3.2. 気象システム検出の概略 

降水システムの検出についてはパラメータ決定と熱帯低気圧の検出の点で、現在気候と

将来気候で異なる取り扱いが必要である。 

降水システムの客観検出手法はそれぞれいくつかのパラメータの決定を必要とする。本

研究ではまず現在気候における再解析データへの適用を念頭に客観検出アルゴリズムを整

備し、その後に GCM 出力へ適用する場合のパラメータ決定を行う。GCM 出力への適用の

詳細については次章で述べる。 

現在気候においては熱帯低気圧の観測データと見なすことのできるベストトラックデー

タが存在する。従ってベストトラックが利用できる現在気候に関しては客観検出手法によ

る検出は不要である。一方で将来気候においては当然ベストトラックデータが存在しない

ため、GCM 出力から客観検出を行う必要がある。GCM 出力を解析する際には現在気候に

おいても GCM 出力から客観検出手法を用いて熱帯低気圧を検出する。 

 

 

3.3. 熱帯低気圧の検出 

 

3.3.1. ベストトラックデータを用いた熱帯低気圧の検出 

熱帯低気圧のベストトラックデータは衛星や船舶を含む様々な観測データを考慮して熱

帯低気圧の位置と強度に関する情報を観測後に再解析し整理したデータセットである。本

研究では熱帯低気圧ベストトラックデータ International Best Track Archive for Climate 

Stewardship （IBTrACS）（Knapp et al. 2010）を用いた。IBTrACS は世界の複数の地域

特別気象センター（Regional Specialized Meteorological Center; RSMC）や熱帯低気圧警

報センター（Tropical Cyclone Warning Center; TCWC）などが各担当地域について作成し

たベストトラックデータを統合・整理した全球をカバーする熱帯低気圧ベストトラックデ

ータである。 

IBTrACS は熱帯低気圧の位置情報に加えて強度カテゴリー情報を持つ。本研究では

IBTrACS において”Tropical in Nature”に分類されるものを熱帯低気圧として扱う。これは

日本の気象庁の分類では Tropical Depression 以上の強度カテゴリーに相当する。 

 

3.3.2. 熱帯低気圧の客観検出手法 

 ベストトラックデータが利用できない GCM 出力の解析では客観検出手法を用いて熱帯

低気圧を検出する。熱帯低気圧の客観検出手法は次章で用いるものであるが、気象システム

検出アルゴリズムの一部として整備したものであるため、本章で説明する。 

 本研究では Bengtsson et al. (1996)が提案した熱帯低気圧の客観検出手法やその派生手

法といえる Sugi et al. (2002)および Oouchi et al. (2006)を元に熱帯低気圧の客観検出手法

の開発を行った。本手法は海面校正気圧、850hPa 相対渦度、風速鉛直プロファイル、気温
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鉛直プロファイル、および月平均海面気温を用いる手法であり、以下の条件を満たすものを

熱帯低気圧として格子点データから検出する。また表 3-2 に上記の検出手法と本検出手法

の概略の比較を示す。 

 

1）低気圧中心に相当する海面校正気圧の極小点（周囲のどの 8 格子点よりも気圧が低い地

点）であること。ただし標高 1500m 以上の地点は解析対象から除く。これは標高の高い

地点では海面校正気圧の誤差が大きいためである。 

2）継続時間が 48 時間以上であること。ただしここでの継続時間は熱帯低気圧としての条

件を満たしていなくとも、条件１の低気圧中心として追跡される継続時間を指す。低気

圧中心の追跡方法については後述する温帯低気圧の検出手法の項で説明する。 

3）発生地点が海上であり、かつその場所における発生時点の月平均海面気温が閾値以上で

あること。本研究では閾値 25℃を用いている。 

4）低気圧中心の 850hPa 相対渦度が閾値以上であること。なお相対渦度は低気圧中心から

の距離 300km に相当する東西南北の 4 格子点の値を用いて算出する。低気圧中心に接

する東西南北格子から算出せず 300km 離れた地点の値を用いるのは、比較的解像度の

粗い格子点データを 1.0 度格子に内挿したデータに適用した場合にも低気圧中心の周辺

の風ベクトル場を正しくサンプリングするためであり、以下で低気圧中心周辺の 300km

以内の値を用いるのも同様の理由による。 

5）低気圧中心周辺の 850hPa 平均風速（中心から 300km 以内の平均風速）が 250hPa 平

均風速より大きいこと。 

6）850hPa、500hPa、250hPa それぞれの高度で計算した低気圧中心気温と周囲 300km の

平均気温の偏差（低気圧中心の値から周囲平均値を引いたもの）の和が正の値であるこ

と。 

条件 5、6 はそれぞれ下層で風速が大きく暖気核を持つ熱帯低気圧の構造的特徴を条件化

したものであり、温帯低気圧と熱帯低気圧の区別に有効である（Bengtsson et al. 1995）。

本手法と Bengtsson et al.（1996）およびその派生手法との大きな違いは、発生地点の月平

均海面水温の条件を設定した点と、既存手法では設定されていた 850hPa の風速条件を省

いた点である。再解析データに客観検出手法を適用した場合に非常に高緯度（北極海など）

の温帯低気圧が熱帯低気圧として検出されるケースがまれにあるため、これを除くために

海面水温の条件を設定した。一般に海面水温の発生・発達には 26~27℃以上の海面水温が

必要とされているが、非常に高緯度での誤検出を除く閾値としてはより緩和した条件であ

る 25℃の設定で十分であった。また、月平均海面水温に代えて日単位の海面水温を用いた

場合も結果にほとんど差が無い為、利用するデータ量を抑えられる月平均海面水温を用い

ている。また Bengtsson et al.（1996）では 850hPa の風速が一定以上という条件を設定し

ているが、各種条件への感度実験を行ったところ 850hPa 相対渦度の条件を設定していれ

ば 850hPa 風速条件の影響は小さい為、これを除いた。 
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表 3-2 熱帯低気圧の客観検出手法の概略 

 

Sugi et al. (2002) Oouchi et al. (2006) Bengtsson et al. (1996) This study

Spatial 
resolution

T106 (~1.1deg) 20km T106 (~1.1deg)
All variables are intepolated to 
1.0deg

TC-center 
pressure

Local minimum of surface 
pressure < 1020hPa

Minimum surface pressure, least 2hPa 
lower than the mean surface pressure 
over the surrounding 7deg x 7deg grid 
box

Minimum surface pressure in the 
7deg x 7deg grid box

Local minimum of sea level 
pressure

Relative 
vorticity

relative vorticity @850hPa 
exceeds 3.5x10-5(s-1)

"Maximum" relative vorticity @850hPa 
exceeds 3.5x10-5(s-1)

relative vorticity @850hPa exceeds 
3.5x10-5(s-1)

relative vorticity @850hPa
exceeds threshold

Wind speed 
@850hPa

"maximum" wind speed 
@850hPa >= 15(m s-1)

"maximum" wind speed @850hPa > 
15(m s-1)

"maximum" wind speed @850hPa > 
15(m s-1)

-

Wind speed 
profile

Wind speed at 850hPa > Wind 
speed at 300hPa

Wind speed at 850hPa > Wind speed at 
300hPa

Average wind speed at 850hPa 
>Average wind speed at 300hPa

Average wind speed at 850hPa 
>Average wind speed at 250hPa

Warm core

Sum of dT (=center grid 
temperature - mean 
surrounding temperature) at 
300hPa, 500hPa, 700hPa and 
850hPa > 3K

Sum of dT (=center grid temperature -
mean surrounding temperature) at 
300hPa, 500hPa and 700hPa > 2K

Sum of dT (=center grid 
temperature - mean surrounding 
temperature) at 300hPa, 500hPa and 
700hPa > 3K

Sum of dT (=center grid 
temperature - average surrounding 
temperature) at 250hPa, 500hPa, 
850hPa > 0.0K

Duration >= 48 hour >36 hour >= 36 hour >=48

Others - - dT@300hP > dT@850
Monthly mean SST at TC genesis 
location >= 25degC
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3.3.3. 熱帯低気圧中心の客観検出手法のパラメータ決定 

 熱帯低気圧の客観検出手法において決定すべきパラメータは 850hPa 相対渦度の閾値で

ある。閾値はベストトラックデータから抽出した 2004 年の熱帯低気圧の全タイムステップ

（6 時間毎、803 ケース）の位置と 1.0°に内挿した再解析データを突き合わせ、熱帯低気

圧中心付近の 850hPa 相対渦度を計算し、その下位 5 パーセンタイル値（4.7×10-5 s-1）を

用いた。 

 

 

 

図 3-1 熱帯低気圧中心付近の相対渦度の累積分布 

 

 

 

3.4. 温帯低気圧中心の検出 

3.4.1. 温帯低気圧中心の客観検出手法 

 Geng and Sugi (2001)が提案した手法を元に温低中心の客観検出アルゴリズムを構築し

た。 

 本手法は海面校正気圧の海面校正気圧の極小点（周囲のどの 8 格子点よりも気圧が小さ

い地点）を低気圧中心とし、低気圧中心と周囲 300km 以内の各格子点との気圧差の平均と

して計算した中心気圧傾度が閾値以上のものを追跡する。ただし検出および追跡は標高

1500m 以下の地点についてのみ行う。 

 低気圧中心の追跡ではまず、500hPa の風速場の前後 7 日（合計 15 日）移動平均によっ

て次の時間ステップの移流先の第一推定地点を決定する。移流先第一推定地点から半径

500km 以内に中心気圧傾度の条件を満たす低気圧中心が存在する場合、移流先第一推定地
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点から最も距離が近いものを次の時間ステップの低気圧中心とする。なお移流に用いる風

速場には移流速度を調整する係数を乗じている。ここでは係数を 0.5 としている。 

 追跡した低気圧中心のうち、継続時間が 48 時間以上であり且つ熱帯低気圧の検出条件を

満たさないもの（ベストトラックデータを使用する場合はベストトラックで表現される熱

帯低気圧が周囲 8 格子以内に存在しないもの）を温低中心とする。 

 本手法と Geng and Sugi (2001)の手法との最も大きな違いは、熱帯低気圧を除外してい

る点である。 

 

  

3.4.2. 温帯低気圧中心の客観検出手法のパラメータ決定 

 温低中心の客観検出手法におけるパラメータは中心気圧傾度の閾値である。温低中心の

位置については観測に相当するベストトラックデータは存在しない。そこでまず気象庁発

行の地上天気図であるアジア地上解析図（ASAS）で解析されている温低中心位置を 2004

年の 1、3、5、7、9、11 月の 00UTC および 12UTC について手作業で読み取り、アジア域

の温低中心位置データを作製した。位置情報を読み取った温低中心すべて（1,937 ケース）

について中心気圧傾度を再解析データ JRA-25 の海面校正気圧から算出し、その下位 5 パ

ーセンタイル値を閾値（0.34hPa/100km）とした。一般に地上天気図上の等圧線が 4hPa 間

隔で描かれることを考えると、決定された閾値 0.34hPa/100km は半径 1000km 強の等圧

線で囲まれた比較的弱い低気圧と同等かそれ以上の強度を検出する閾値と解釈できる。 

 
図 3-2 温帯低気圧中心付近の気圧傾度の累積分布 
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3.5. 前線の検出 

3.5.1. 前線の客観検出手法 

前線の客観検出には Hewson（1998）によって提案された手法を用いた。古典的な前線は

密度不連続（ゼロ次不連続：zeor-order discontinuity）と捉えられていたが、現在では密度

“傾度”の不連続（1 次不連続：first-order discontinuity）と定義するのが妥当と考えられ

ている（北畠 2005）。本手法も 1 次不連続として定義される前線を検出するが、実際上は密

度傾度の「変化の極大位置」を検出するものである。本手法では前線は密度の指標として用

いる熱力学変数τ（気温や温位、相当温位、湿球温位などが使われる）の傾度帯（前線帯）

の暖気側の端と定義される（図 3-3）。前線は以下の条件を満たす位置に検出される。 

 

∇|∇|∇𝜏|| ∙ ∇|∇𝜏|

|∇|∇𝜏||
= 0 

 

（式 3-1） 

 

|∇|∇𝜏|| ∙ (𝑠𝑖𝑔𝑛[∇τ ∙ ∇|∇𝜏|]) > 𝐾1 

 

（式 3-2） 

 
|∇τ|(~𝐴𝐵𝑍) > 𝐾2 

|∇τ|(~𝐴𝐵𝑍) = |∇τ|(𝑥,𝑦) + 𝑚𝜒|∇|∇τ||
(𝑥,𝑦)

 
（式 3-3） 

τは気温や温位、相当温位、湿球温位などの熱力学変数である。K1、K2は閾値であり Hewson 

（1998）は masking criteria と呼んでいる。χは格子点データの格子幅、m は定数であり

Hewson (1998)に倣い 0.5 とした。 

式 3-1 の左辺は前線直交方向への|∇|∇𝜏||場の方向微分であり、∇τの水平傾度の極大位置

を決定し前線位置の第一推定値とする。 

式 3-2 は前線直交方向への|∇τ|の変化率（∇|∇𝜏| ∙ ∇|∇𝜏| |∇|∇𝜏||⁄ = |∇|∇𝜏||）と前線の暖気側・

寒気側を判定する式であり、式中の”sign”は値の符号を示す。この条件により前線の第一推

定値のうち、前線帯の暖気側の端に位置し且つ|∇τ|の変化率が一定以上のものを選別する。 

式 3-3 は前線近傍の傾圧帯（Adjacent Baroclinic Zone; ABZ）のτ傾度が一定以上であ

る前線を選別する。 

なお本研究では気温傾度で定義される前線のみを扱うこととし、τとして 850hPa レベ

ルでの気温を用いた。 
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図 3-3 前線位置の概念図（Hewson 1998） 

τは気温や相当温位などの熱力学変数。τの傾度が大きい A-B 間が前線帯を表し、前線

位置は前線帯の暖気側の端である B になる。 

 

 

3.5.2. 前線の客観検出手法のパラメータ決定 

 前線の客観検出手法のパラメータは masking criteria と呼ばれる K1および K2（式 3-2、

式 3-3）である。 

前線位置については熱帯低気圧のベストトラックデータのような観測に相当する整備さ

れたデータが存在しない。そこでまず気象庁発行の地上天気図であるアジア地上解析図

（ASAS）上で解析されている前線位置を格子点データ上に投影し、前線グリッドデータを
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作製し（第 2 章）、前線グリッドデータを用いて 2004 年の各月の前線存在頻度空間分布を

計算した。次に二つのパラメータ K1、K2を変化させながら、日本周辺における 2004 年の

各月の前線存在頻度空間分布を客観検出手法により計算した。前線グリッドデータと客観

検出手法の双方による前線存在頻度空間分布を比較し、両者の差（RMSE で判定）が最も

小さくなる K1、K2の組み合わせ（K1=0.3 K/100km/100km、K2＝1.0 K/100km）を決定し

た。ただし、6 月および 7 月に卓越する梅雨前線は水蒸気傾度で特徴づけられ（Ninomiya 

1984）、本研究が扱う気温傾度で定義される前線とは特徴が異なるため、パラメータ決定に

おいては 6 月および 7 月のデータは除いている。 

 

 

3.6. 熱帯低気圧客観検出手法の検証 

3.6.1. 全球の熱帯低気圧トラック 

 

図 3-4 熱帯低気圧トラック（2000－2004 年） 

(a)ベストトラックデータ（IBTrACS） (b)客観検出手法により JRA-25 から検出さ

れた熱帯低気圧 

Detected TC

Best tracka)

b)
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図 3-4 に熱帯低気圧のベストトラックと客観検出手法により検出された熱帯低気圧トラ

ックの比較（2000-2004 年）を示す。客観検出手法では太平洋およびインド洋の高緯度、そ

して南東太平洋でまれに熱帯低気圧が誤検出される傾向や、主要な熱帯低気圧通過領域の

下流域（熱帯低気圧のライフサイクルの終盤）での熱帯低気圧を客観検出手法が検出し損な

うケースが見られるものの、客観検出手法は熱帯低気圧の全球分布を概ね良く捉えている。 

 

3.6.2. 領域別の熱帯低気圧存在頻度の確認 

 主要な領域（図 3-5）において客観検出手法で検出された熱帯低気圧の存在頻度をベスト

トラックと比較した（図 3-6）。熱帯低気圧個数の季節変化は客観検出手法により概ね良く

捉えられている。ただし検出される熱帯低気圧個数は、北西太平洋、北東太平洋、北大西洋、

南インド洋において過小評価傾向（-40～-27％：表 3-3）である。これは主に熱帯低気圧の

通過領域の下流域において熱帯低気圧を検出し損なう傾向によるものである。一方で北イ

ンド洋および南西太平洋においては過大評価傾向がある。 

  

 

図 3-5 熱帯低気圧存在頻度の解析対象領域 

背景は客観検出手法による熱帯低気圧トラック（2000-2004 年）。INN：北インド洋 

PNW：北西太平洋 PNE：北東太平洋 ATN：北大西洋 INS：南インド洋 PSW：南

西太平洋 

 

 

INS PSW

PNE ATNPNWINN
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図 3-6 各時間ステップに領域内に存在する熱帯低気圧の平均個数（個）の月別変化 

対象年は 2000-2004 年。青：ベストトラックデータ 緑：客観検出手法 

 

表 3-3 客観検出手法とベストトラックの熱帯低気圧存在個数比（2000-2004 年） 

領域 比（客観検出手法/ベストトラック） 

北西太平洋 0.60 

北東太平洋 0.67 

南西太平洋 4.33 

北大西洋 0.65 

北インド洋 2.00 

南インド洋 0.73 
 

 

PNW PNE

ATN

INS

PSW

INN

－ Best Track

－ Detected
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3.7. 温帯低気圧中心の客観検出手法の検証 

3.7.1. 温帯低気圧中心トラックの全球分布 

客観検出手法によって検出された温低中心のトラックを図 3-7 に示す。北米およびユー

ラシア大陸の東岸付近から北東に向かう温低中心や南半球の各大陸の南側付近から南東方

向の極域に向かう温低中心が検出されている。これらは主要な温帯低気圧トラック（Geng 

and Sugi 2003）に対応している。一部、南米の北西部やアフリカ大陸ケニア付近などの低

緯度でもシグナルが見られる。これらは比較的標高の高い地域に対応しており、熱的低気圧

のような低圧部が混ざっていると考えられるため、当該地域における温低中心の解釈には

注意が必要である。 

 

図 3-7 客観検出された温帯低気圧中心トラック 

2004 年の温帯低気圧トラック。(a)1、2、12 月 (b)6、7、8 月 

a) DJF

b) JJA
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3.7.2. 地上天気図上の温帯低気圧中心との比較 

 温低中心に関しては比較対象となるベストトラックデータが存在しない。そこで Geng 

and Sugi (2001)に倣い地上天気図上に解析された温低中心位置との比較を行った。用いた

地上天気図は気象庁が作成したアジア地上解析図（ASAS）である。地上天気図上に解析さ

れた温低中心の位置と客観検出された温低中心の位置を 2004 年の 1、3、5、7、9、11 月に

ついて 6 時間ごとに表示し比較を行った。図 3-8 に例を示す。発生初期の比較的弱い温低

中心は客観検出手法では検出されないといった傾向があり、また継続時間 48 時間以上の温

低中心のみを検出しているため地上天気図上の温低中心と完全には一致しないが、客観検

出手法は地上天気図上の温低中心のトラックを概ね良く捉えている。 

 

図 3-8 日本周辺の温帯低気圧トラックの比較例 

2004 年 1 月 8 日～14 日の（a）地上天気図上に解析された温帯低気圧中心と（b）客観

検出された温帯低気圧中心。トラック上には 12 時間ごとに日時が示してある（日．時）。

青線は客観検出手法で検出されたが中心気圧傾度が閾値以下のため解析対象外とするも

の。地上天気図の温帯低気圧中心は目視で位置を読み取り格子点データ上に投影した。 

 

a) Weather chart

b) Objective detection
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3.8. 前線客観検出手法の検証 

3.8.1. 全球の前線分布 

 客観検出された前線の全球分布を図 3-9 に示す。前線が高い頻度で存在する地域は北半

球ではユーラシア大陸および北米大陸の東岸付近から北東に延びている。南半球では各大

陸の南部付近から南東方向に延びる前線高頻度域が見られる。これらは主要なストームト

ラックに対応しており、前線と温帯低気圧が密接に関連していることを示している。これは

再解析データ ERA-40 から客観検出手法を用いて前線を検出した Berry et al. (2011)とも整

合的である。またグリーンランドおよび南極大陸沿岸やアラスカ山脈、オホーツク海北岸に

おいて局所的な高頻度域が見られる。こうした地域で検出される前線は地形に伴う定常的

な傾圧域に対応している（Berry et al. 2011）。 
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図 3-9 客観検出された前線の存在確率 

各グリッドから 500km 以内に前線が存在する確率（％）を示している。2000－2004 年

の a）1、2、12 月および b）6、7、8 月 

 

3.8.2. 地上天気図上の前線との比較 

 温低中心と同様に前線に関しても整備されたベストトラックデータは存在しない。その

ため前線の客観検出手法は一般に地上天気図に解析された前線との比較で検証される

（Hewson 1998; Jenkner et al. 2010; Berry et al. 2011）。本研究でも客観検出された前線

と地上天気図上の前線の比較を行う。 

図 3-10 に日本周辺の年平均前線存在確率（2000-2004 年)の比較を示す。ただし本研究

では気温傾度で定義される前線を扱うため、水蒸気傾度で特徴づけられる梅雨前線の卓越

%

a) DJF

b) JJA
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する 6 月・7 月は除いている。 

地上天気図では日本の太平洋側を北東方向に延びる前線の高頻度域が確認できる。これ

は北西太平洋のストームトラックに対応する。客観検出手法で検出された前線でも日本の

太平洋側を中心に同様のストームトラックに対応する前線高頻度域が確認できる。ただし

ストームトラックにおける客観検出された前線存在確率は地上天気図と比較してやや小さ

め（-10～-20%）である。領域内の北端では地上天気図の前線頻度が小さいが、これは日本

周辺への影響の小さい領域端付近では、地上天気図 ASAS に前線が描かれない傾向がある

ことが理由の一つであると考えられる。 

 次に客観検出された前線と地上天気図上での前線をスナップショットで比較する。図 

3-11、図 3-12、図 3-13、図 3-14 はそれぞれ 2004 年の 3、6、9、12 月の最初の 8 日

間（00UTC）の比較である。客観検出された前線の図には気温で定義された前線に加え

て水蒸気量で特徴づけられる前線も示している。水蒸気量で特徴づけられる前線につい

ては後述する。また客観検出された温低中心と地上天気図で示された温低中心、そして

ベストトラックデータによる熱帯低気圧中心も示している。地上天気図の前線は 2 章で

作成した前線のグリッドデータを用いており、地上天気図の温低中心は地上天気図上で

示された位置を 1.0 度グリッドデータに投影したものである。さらに参考のため

GPCP1DD の日降水量と JRA25 の海面校正気圧も示している。 

 ここでは気温で定義される前線について主に確認する。3 月および 12 月は、地上天

気図で示された前線に対応する前線が客観検出手法でも概ね捉えられている。ただし 3

月 6 日、7 日の北海道の東海上の閉塞時前線のように客観検出手法で検出されない前線

もいくつか見られる。客観検出手法が閉塞前線を正しく捉えられないことは Hewson

（1998）でも指摘されている。また逆に地上天気図上では示されない前線が検出される

場合もある。多くは長さの短いものである。地上天気図ではある程度の空間的な長さを

もつ前線のみを描く傾向があることがこの差の原因の一つであると考えられる。6 月は

明らかに温帯低気圧に伴う前線と考えられるものは比較的良く検出されているが、梅雨

前線に対応する停滞前線は気温で定義される前線としては検出されない傾向がある。梅

雨前線に対応する停滞前線は水蒸気量で特徴づけられる前線として検出されている。水

蒸気量で特徴づけられる前線については後述する。9 月も 6 月と同様の傾向ある。すな

わち停滞前線は気温で定義される前線としては検出されず、水蒸気量で特徴づけられる

前線として検出される傾向がある。 
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図 3-10 地上天気図と客観検出手法の前線の存在頻度の比較 

前線が 500km以内に存在する確率（6 月・7 月を除く 2000-2004 年） 

 

 

 

%

Weather chart

Objective detection

a)

b)
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図 3-11 客観検出手法と地上天気図の比較（3 月） 

客観検出された前線と地上天気図上の前線の比較。前線（気温）は気温で定義した前

線。前線（水蒸気）は後述する水蒸気量で特徴づけられる前線。灰色は日降水量

（GPCP1DD）。赤色コンターは海面校正気圧。赤丸は客観検出した温帯低気圧中心

と地上天気図の温帯低気圧中心。 

 

 

客観検出 天気図 天気図客観検出

1
mm/day

前線（気温）

前線（水蒸気）

客観検出

寒冷・温暖・閉塞前線

停滞前線

天気図
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図 3-12 客観検出手法と地上天気図の比較（6 月） 

客観検出された前線と地上天気図上の前線の比較。前線（気温）は気温で定義した前

線。前線（水蒸気）は後述する水蒸気量で特徴づけられる前線。灰色は日降水量

（GPCP1DD）。赤色コンターは海面校正気圧。赤丸は客観検出した温帯低気圧中心

と地上天気図の温帯低気圧中心。 

 

客観検出 天気図 天気図客観検出

1
mm/day

前線（気温）

前線（水蒸気）

客観検出

寒冷・温暖・閉塞前線

停滞前線

天気図
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図 3-13 客観検出手法と地上天気図の比較（9 月） 

客観検出された前線と地上天気図上の前線の比較。前線（気温）は気温で定義した前

線。前線（水蒸気）は後述する水蒸気量で特徴づけられる前線。灰色は日降水量

（GPCP1DD）。赤色コンターは海面校正気圧。赤丸は客観検出した温帯低気圧中心

と地上天気図の温帯低気圧中心。赤十字は熱帯低気圧中心（ベストトラック）。 

 

客観検出 天気図 天気図客観検出

1
mm/day

前線（気温）

前線（水蒸気）

客観検出

寒冷・温暖・閉塞前線

停滞前線

天気図
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図 3-14 客観検出手法と地上天気図の比較（12 月） 

客観検出された前線と地上天気図上の前線の比較。前線（気温）は気温で定義した前

線。前線（水蒸気）は後述する水蒸気量で特徴づけられる前線。灰色は日降水量

（GPCP1DD）。赤色コンターは海面校正気圧。赤丸は客観検出した温帯低気圧中心

と地上天気図の温帯低気圧中心。 

  

客観検出 天気図 天気図客観検出
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3.9. 降水と気象システムの関連付け手法 

3.9.1. 原因となる気象システムによる降水の分類 

気象システムから一定距離内の降水をその気象システムと関連付ける（図 3-15）。降水の

関連付けに用いる距離をこれ以降「システム半径」とする。熱帯低気圧、温低中心、および

温帯低気圧に伴う前線のどのシステムにも分類されない降水は「その他」に分類する。複数

の降水システムが重なる場合には、降水量を等分して各降水システムに関連付ける。降水の

頻度を考える場合は降水発生回数を等分して割り振る。 

 

   

図 3-15 気象システム別の降水分類の概要図 

 

 

3.9.2. 既往研究におけるシステム半径 

 本研究では気象システムから一定距離内の降水を気象システムに関連付ける。表 3-4 に

既往研究で用いられたシステム半径や降水の関連付け手法の比較を示す。 

 熱帯低気圧と降水量を関連付けた研究では熱帯低気圧のシステム半径を 500km（Prat 

and Nelson, 2013; Lau et al. 2008; Yokoyama and Takayabu, 2008）、550km（Englehart 

and Douglas, 2001）、5°（Larson et al., 2005）、444km（Rondgers et al., 2000）として

いる例があり、多くの研究が 500km 前後のシステム半径を用いている。一方、Kubota et 

al. 2009 は地上雨量計による観測降水量と熱帯低気圧の距離の関係を調べ、熱帯低気圧から

1000km 以上離れた地点では降水量と熱帯低気圧の間に関係が見られなくなるとしてシス

テム半径 1000km を用いている。また Jian et al. 2011 は熱帯低気圧中心から 500km 以内

に幾何的な中心を持つ連続した降水領域であれば500kmよりも外側の降水も熱帯低気圧に

関連付けている。 

 温低中心と降水量を関連付けた研究では Hawcroft et al. 2012 がシステム半径として北

半球冬季（DJF）では 12°、北半球夏季（JJA）では 10°を用いている。システム半径を

用いない研究も存在し、Pfahl and Wernli 2012 やその手法を踏襲した Paprits et al. 2014

は温低中心から 7500km 以内で最も外側の閉じた地上等圧線コンター内の降水を温低中心

熱帯低気圧

1000 km radius

500 km range

温帯低気圧
（温帯低気圧中心＋前線）

1000 km radius
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に関連付けている。 

 前線については Catto et al. (2012)が前線グリッドを中心とする 5°×5°の矩形領域内

の降水量を前線に関連付けている。Paprits et al. 2014 は強雨域（各地点の 75 パーセンタ

イル降水量を越える空間的に連続した降水グリッド群）のうち、その面積割合の 10%以上

が前線グリッドおよびその周囲 1°以内の領域と重なる場合に強雨域全体を前線と関連付

けている。 

 

3.9.3. 本研究で用いるシステム半径 

 本研究では既往研究および観測された各気象システム周辺の降水分布を考慮してシステ

ム半径をそれぞれ熱帯低気圧については 1000km、温低中心については 1000km、前線につ

いては 500kmとした。 

図 3-16 は熱帯低気圧（全球）および温低中心（北半球）周辺の降水量分布のコンポジッ

ト（2001-2004 年）、図 3-17 は前線（北西太平洋）周辺の降水量分布コンポジット（2001-

2004 年）である。熱帯低気圧、温低中心、前線の位置の決定にはそれぞれベストトラック

データ、客観検出手法、および地上天気図に基づく前線グリッドデータを用いており、降水

量データは時間解像度の高い衛星観測降水プロダクト GSMaP（Kubota et al., 2007）を用

いた。前線に関しては前線グリッドデータが利用可能な北西太平洋域を対象としている。 

熱帯低気圧周辺の降水は同心円状に分布しており（図 3-16）、1000km圏内に降水域がほ

ぼおさまる。温低中心周辺の降水分布は中心付近に強い降水域があり、加えて南西方向と南

東方向にそれぞれ寒冷前線および温暖前線に対応する降水域が存在する（図 3-16）。前線に

対応する降水域は温低中心から 1000km を越えて分布するが、前線が存在しない北側など

の中心付近の降水域はシステム半径 1000km でほぼ捉えられることがわかる。前線に降水

を関連付ける範囲として Catto et al. (2012)は前線を中心とする 5°四方矩形領域（前線グ

リッドから東西・北西方向にそれぞれ 2.5°（中緯度でおよそ 250km）を用いたが、前線周

辺の降水量分布（図 3-17）がより広く分布していることを考慮し、本研究では前線のシス

テム半径を 500kmとした。
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表 3-4 既往研究におけるシステム半径と降水関連付け手法 

 

Reference システム半径 or 降水の関連付け手法 備考
熱帯低気圧 Kubota and Wang (2009) 1000km 熱帯低気圧中心から1000kmを越えると

降水量と熱帯低気圧との関係が見られな
くなる。

Englehart and Douglas (2001) 550km 熱帯低気圧イベントの90%で中心から550
～600km以内にCloud Shieldが存在す
る。

Prat and Nelson (2013) 500km
Jian et al. (2011) 500km以内に幾何的中心を持つ降水領域（同じ

Precipitation featureに分類されるもの）
Lau et al. (2008) 500km
Yokoyama and Takayabu (2008) 500km
Larson et al. (2005) 5°
Rodgers et al. (2000) 444km
Chen et al. (2010) 2.5°(～250km) 台湾から緯度経度方向2.5°以内

温帯低気圧 Takayabu (2008) 温帯低気圧とそれに伴う前線を合わせて"Extratropical
Frontal Systems" とする。システム半径は使用しない。
TRMM PRで推定した降水頂高度、層状性降水割合、降
水面積、日変化で2.5度格子ごとに判定。

Severe Thunderstorm (Land), Afternoon
Shower (Land), Shallow rain (Land &
Ocean), Extratropical Frontal Systems
(Land & Ocean), Organized (Land &
Ocean), High Land (Land), Transition
Zone (Ocean)に分類。

Pfahl and Wernli (2012) 中心から7500km以内で最も外側の閉じた等圧線コンター
内（0.5hPaきざみ）

Papritz et al. (2014) Pfahl and Wernli 2012と同手法
Hawcroft et al. (2012) 冬季（DJF）12°/夏季（JJA）10°

温帯低気圧中心から250km以内から伸びる連続した
1.5mm/day以上のlarge scaleの降水と、それと同じ位置に
降る対流性降水を温帯低気圧による降水と判断する。

将来気候実験

Pook et al. (2006) 対象地域を含む東西22°南北15°の領域内の主要な気
象システムを再解析データの気圧場、層厚、および地上
天気図から判断。

Risbey et al. (2012) Pook et al. 2006と同手法
前線 Catto et al. (2012) 前線グリッドを中心とする5°四方の矩形領域

Papritz et al. (2014) 強雨域（各地点の75パーセンタイル降水量を越える空間
的に連続した降水グリッド群）のうち、その面積割合の
10%以上が前線グリッドおよびその周囲1°以内の領域と
重なる場合に強雨域全体を前線によるものとする。



64 |  

 

 

図 3-16 熱帯低気圧および温帯低気圧中心周辺の降水分布コンポジット 

(a)熱帯低気圧 (b)温帯低気圧 

 

 

mm/day

TC

ExC-center

mm/daya)

b)

1000km

1000km
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図 3-17 前線周辺の降水量分布コンポジット 

実線：温暖前線（warm）、破線：寒冷前線（cold）、一点鎖線：停滞前線（stat）。横軸

は前線からの距離（前線直交方向）であり、寒気側を負値、暖気側を正値としている。

背景の網掛け部分は前線から 500km 以内を示す。 

 

  

Cold side Warm side

500km
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3.10. 気象システムによる降水量の分別 

3.10.1. 気象システム別の全球の降水量分布 

全球の降水量分布を原因となる気象システムで分類した。降水量データは全球を日単位

1°格子でカバーする GPCP 1-Degree Daily Combination GPCP1DD version 1.2

（GPCP1DD）（Huffman et al., 2001）を用いる。GPCP1DD は 1997 年以降のデータが公

開されているため、解析対象期間は 1997 年-2012 年とする。 

 図 3-18 は各気象システムに伴う年間降水量である。また図 3-19、図 3-20、図 3-21 は

総降水量に対する各気象システム降水量の割合である。 

熱帯低気圧に伴う降水量はフィリピン沖を中心とする北西太平洋、北緯 15°付近を中心

とするメキシコ南西沖、メキシコ湾およびカリブ海、そして南緯 15°付近を中心とする南

インド洋に分布している。このうち北西太平洋における降水域が最も空間的に広く分布し

ており、他の地域の降水域と比較して最も高緯度（日本の本州付近）まで分布している。総

降水量に対する割合（図 3-19、図 3-20、図 3-21）でみると、北西太平洋のフィリピン沖

およびメキシコ南西沖では総降水量の 40%以上が熱帯低気圧によるものであることがわか

る。降水量絶対値では北大西洋の中部における熱帯低気圧に伴う降水量はメキシコ湾・カリ

ブ海におけるそれと比較して小さいが、総降水量に対する割合ではメキシコ湾・カリブ海の

10～20%に対して北大西洋の中部では最大で 20%以上に達する。 

 温低中心及び前線に伴う降水量は共に主要なストームトラックを中心に分布している。

絶対値では前線に伴う降水量が温低中心のそれに比較して大きい。これは時に 1000km 以

上にわたって延びる前線の空間的スケールの大きさが影響していると考えられる。降水分

布域の類似からもわかるように温低中心および前線は互いに密接に関連したシステムであ

る。以下では基本的には温低中心および前線に伴う降水量をまとめて捉え、それらを温帯低

気圧に伴う降水と考える。総降水量に対する割合で見ると、温帯低気圧に伴う降水量は南北

緯度 40°以上の中高緯度の多くの地域で総降水量の 80%以上に達する。 

 その他に分類される降水は主に低緯度に分布している。太平洋の赤道北側を東西に延び

る降水帯や太平洋熱帯域西岸から南東に延びる降水帯が特徴的である（図 3-18）。これらは

それぞれ太平洋の熱帯収束帯（ITCZ）および南太平洋収束帯（SPCZ）に対応しており、主

に熱帯の対流活動による降水がその他に分類されていることがわかる。その他に分類され

る降水は南北 10°以内の熱帯域では総降水量のほぼ全量（90%以上）にあたる（図 3-19）。

中高緯度ではその割合は小さくなるが、日本周辺などでも総降水量の 10～20%はその他に

分類される降水量であり、九州以南では 20～40%に達する。 
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図 3-18 年平均降水量と各気象システム別年平均降水量 

(a)総降水量、(b)熱帯低気圧、(c)温帯低気圧中心、(d)前線、(e)温帯低気圧（温帯低気圧中

心＋前線）、(f)その他。図の単位は mm/month で示している。 

 

(a) total (b) TC

(d) Front(c) ExC-center

(e) ExC-center + Front (f) Others

mm/month
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図 3-19 季節降水量に対する各気象システムの寄与度（年間） 

 

前線温帯低気圧中心

熱帯低気圧

その他温帯低気圧中心＋前線

%
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図 3-20 季節降水量に対する各気象システムの寄与度（JJA） 

 

前線温帯低気圧中心

熱帯低気圧

その他温帯低気圧中心＋前線

%
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図 3-21 季節降水量に対する各気象システムの寄与度（DJF） 

 

 

3.10.2. 各気象システムに伴う降水量の季節変化 

 各降水システムに伴う降水量の季節変化を世界の主要地域（図 3-22）に注目して解析し

た（図 3-23）。地域区分は IPCC SREX (IPCC, 2012)における主要な地域区分を踏襲した。 

熱帯低気圧に伴う降水量は東アジア域、北米東部、中米といった北半球の熱帯低気圧トラ

ック域付近では 9 月前後に最大となる。一方、南半球のオーストラリア北部、アフリカ南部

では主に 1～3 月に熱帯低気圧に伴う降水量が多い。南北両半球にまたがる東南アジア域で

は年間を通じて熱帯低気圧に伴う降水が見られ、7 月～9 月に最大となる。 

温帯低気圧（温低中心＋前線）に伴う降水量は中緯度域から高緯度にかけて年間を通じて

各季節の降水量への相当量の寄与が見られる。季節変化は地域によって異なり、例えば北半

球の東アジア域では春から夏季の降水量が多いが、北米東部や地中海地域では冬季の降水

量が多い。地中海においてはこの傾向は顕著であり、降水量が夏季に少なく冬季に多い、い

わゆる地中海性気候型の降水季節変化は温帯低気圧による降水量の季節変化で説明される

ことがわかる。温低中心付近の降水と前線付近の降水は領域が重なっている部分の降水量

を両者に等分しているため注意が必要であるが、温低中心付近の降水に対する前線付近の

前線温帯低気圧中心

熱帯低気圧

その他温帯低気圧中心＋前線

%
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降水の割合を見ると、両半球とも冬季に前線の降水量の割合が大きくなる傾向がある。気温

の水平傾度が大きくなる冬季には長く伸びた前線が形成され、温低中心から遠く離れた地

点にも降水をもたらすことが反映されていると考えられる。 

「その他」に分類される降水量は低緯度における降水量の大部分を占めるが、中緯度でも

主に夏季に割合が大きくなる。東アジアでは 5～8 月にその割合が大きくなるが、ここには

局地的な不安定による降水に加えて梅雨・メイユや主に水蒸気の傾度で特徴づけられる停

滞前線による降水が含まれる。また南アジアやなどで大きな季節変化を持つ「その他」の降

水はモンスーンによる降水であると考えられる。 

 

 

 

図 3-22 解析対象領域 

N.Euro：北ヨーロッパ、C.Euro：中央ヨーロッパ、Medit：地中海および南ヨーロ

ッパ、W.Afr：アフリカ西部、E.Afr：アフリカ東部、S.Afr：アフリカ南部、N.Asia：

北アジア、E.Asia：東アジア、SE.Asia：東南アジア、N.Aust：オーストラリア北部、

S.Aust：オーストラリア南部およびニュージーランド、NE.Can：カナダ北東部・グ

リーンランド・アイスランド、WN.Amr：北米西部、CN.Amr：北米中部、EN.Amr：

北米東部、C.Amr：中央アメリカ、Amazon：アマゾン、WS.Amr：南米西部、SES.Amr：

南米南東部 
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図 3-23 各気象システムに伴う降水量の季節変化 

対象期間における月平均値の積み上げグラフ。エラーバーは各降水システムに伴う月別

降水量の対象期間における標準偏差。降水データは GPCP1DD 
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3.10.3. システム半径に対する感度評価 

 本節の考察に移る前に、各気象システムに伴う降水の割合のシステム半径に対する感度

を評価する。 

 熱帯低気圧のシステム半径を標準から±25%変えた場合について、熱帯低気圧に伴う降水

量の総降水量に対する割合を比較した（図 3-24）。熱帯低気圧に伴う降水の割合が最も大き

い 110°E-160°E の 20°N 付近（北西太平フィリピン周辺）では、システム半径を変化させ

た場合の割合の最小値と最大値の幅はおよそ 0.1（10%）程度である。 

温帯低気圧（温低中心および前線）に伴う降水についても同様に比較を行った（図 3-24）。

システム半径を変えた場合の割合の幅は、温帯低気圧に伴う降水の割合が最も大きい 60°N-

70°N 付近および 50°S-70°S 付近で 0.1－0.15（10%～15%）程度である。 

 また、システム半径を±25%変化させた場合にも、各気象システムに伴う降水の割合が最

大になる緯度の位置など、地理的な分布の特徴は変わらない。 
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図 3-24 システム半径に対する感度評価 

総降水量に対する各気象システム降水量の割合の経度帯平均（上：熱帯低気圧、下：温帯

低気圧（温低中心および前線））。実線：標準設定のシステム半径の場合。左側破線と右側

破線：それぞれ標準設定の－25%と＋25%のシステム半径を用いた場合。 
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3.10.4. 考察 

 全球総降水量に対する各気象システムの相対的な寄与度を推計した。 

 熱帯低気圧は北西太平洋フィリピン周辺やメキシコ南東沖において年間総降水量の 40%

以上、南インド洋や北大西洋中部において 20%~30%以上に達する。これらは、例えば

TRMM 3B42 降水プロダクトを用いて熱帯低気圧に伴う降水量を推計した Prat and 

Nelson (2013)と定量的にも整合している。熱帯低気圧に伴う降水量の寄与度が大きい地域

は主に海上に分布しており、陸域ではその寄与度は急速に小さくなる。しかしそれでも日本

を含む東アジア沿岸、マダガスカル西岸、オーストラリア北西岸、ユカタン半島の西岸およ

び東岸やフロリダなどでは総降水量の 10～20%、フィリピン諸島北部陸域などでは 30%以

上は熱帯低気圧による降水であり、こうした地域では陸域での水循環への熱帯低気圧の寄

与度は無視できないものであることがわかる。 

 温帯低気圧についてはまず温低中心付近の降水と前線付近の降水を分けて考えてみる。

前線に伴う全球の降水分布に関しては Catto et al. (2012)があるが、彼らが求めた総降水量

に対する前線降水量割合と比較すると、本研究のそれは比較して割合の差でおよそ 10%程

度少ない（例えば日本の東の海上における前線の降水量の割合は本研究では 40～50%、

Catto et al. (2012)は 50～60%）。主な理由は二つ考えられる。一つ目は、温低中心と前線

が近接している場合の降水の扱いである。本研究では両システムのシステム半径内に観測

される降水は、等分して両システムに配分される。これにより、前線を単体で考えた場合に

は温低中心の存在を考慮しない Catto et al. (2012)よりも前線に伴う降水の割合は小さな値

になる。もう一つは前線の検出に用いた熱力学変数の違いである。本研究では前線を気温場

で定義したが、Catto らは湿球温位場で定義しており、本研究では前線として解析しない水

蒸気傾度場にも前線を検出する傾向がある。実際、Catto et al. (2012)では SPCZ に対応す

る領域に前線の地域的な極値を解析している。こうした違いが前線降水割合の差に表れて

いると考えられる。 

温低中心に伴う降水量に関しては太平洋および大西洋の西岸付近から北東方向に延びる

地域的な極大域など、北半球の温帯低気圧に伴う降水量を解析した Hawcroft et al. (2012)

と空間的な分布の特徴は整合的である。ただし本研究における温低中心に伴う降水割合は

Hawcroft らのそれよりも絶対値が小さい傾向がある。この差の最も大きな理由は前線の場

合と同様に複数の気象システムが重なる領域での降水の扱いにあると考えられる。前線と

温低中心を一つのシステムとして合わせて考えた場合の降水割合は Hawcroft らの温帯低

気圧に伴う降水割合と同程度からやや大きい値となる。ただし、北西太平洋の日本の本州以

南などでは温低中心と前線を一つのシステムとして合わせて考えた場合にも JJA では

Hawcroft らの温帯低気圧に伴う降水の割合よりやや小さい値となる。これは、Hawcroft ら

の手法では熱帯低気圧と温帯低気圧を明示的に区別しておらず、彼らの言う温帯低気圧に

は熱帯低気圧が混在していることが理由と考えられる。実際、JJA の当該地域で温低中心

と前線を一つのシステムとして考えた降水割合に、さらに熱帯低気圧の降水の割合を加え

ると、Hawcroftらの温帯低気圧の降水の割合と同等～やや大きい値になる。 
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温低中心および前線に伴う降水量の全球分布は互いに類似していた。これは両システム

が密接に関連したものであることの反映と考えられる。北半球の温帯低気圧に伴う降水量

を解析した Hawcroft et al. (2012)は自らの研究を、前線に伴う降水量を解析した Catto et 

al.(2012)を異なるアプローチ（温帯低気圧の面からのアプローチ）で補完し ”storm 

associated precipitation”の分布を調べるものとしていたが、本研究において温帯低気圧と

前線を一つのシステムとしてとらえた場合の降水量割合は、Hawcroftらや Catto らが両シ

ステムを個々に扱った場合の降水量割合よりもやや大きい地域が多くあった。これは

Hawcroft らの言うような”storm associated precipitation”は温帯低気圧と前線のどちらか

片方のアプローチからみるだけではその総量を捉えきれず、両システムを同時に考える必

要があること示唆している。 

 その他に分類される降水量については、日本、東アジア、北米東部、オーストラリアなど

ではそれぞれの夏季にその割合が最大になる傾向があった。これは例えば日本の夏季に見

られる積乱雲を伴う夕立のようなローカルな降水に対応している。ただし日本（および東ア

ジア）において 5 月ごろからその他の降水量が増加している点については、梅雨の影響も

あると考えられる。Ninomiya (1984)が指摘したように一般に梅雨前線と呼ばれる降水帯は

気温傾度で特徴づけられる一般的な前線と異なり、水蒸気量を考慮した相当温位の傾度で

特徴づけられる。このため本研究においては気温傾度で定義される前線には含まれずその

他に分類される。実際、日本域における 6 月、7 月の前線の降水量は増加が見られず、むし

ろ他の季節と比較して少ない傾向がある。 

また、季節変化についての解析結果は複数の気象システムを同時に考慮することの重要

性を示していると考えることもできる。例えば地中海地域における総降水量の季節変化は

主に温帯低気圧および前線に伴う降水の季節変化で説明され、「その他」による降水量の季

節変化は大きくなかった。一方で例えば中米における降水量の季節変化は熱帯低気圧と「そ

の他」による降水によって説明される。また東アジアや北米東部などでは熱帯低気圧、温帯

低気圧（温低中心および前線）、さらに「その他」の降水の季節変化の重ね合わせで総降水

量の季節変化が決定されている。このように単一の気象システムが降水量の季節変化を規

定している地域もあれば、複数の気象システムが同時に季節変化に影響している場合もあ

る。従ってある地域の降水量の季節変化を考える上では、単一の気象システムに着目するの

ではなく、複数の気象システムの相対的な寄与度を考えることが重要である。 

 なお、一点注意すべき点は標高が非常に高い山地周辺の気象システム分類である。本研究

で気象システムの分類に用いているいくつかの変数（海面校正気圧や 850hPa 気温）は標高

が高い地域ではその信頼性が低いため、1500m 以上の標高をもつ地点では温低中心および

前線の検出は行わない。しかしながら標高 1500m 未満の地点でも定常的な低圧部が発生す

ることでやや不自然な温低中心偏在地域が見られる場合がある（たとえばアンデス山脈北

端のコロンビア周辺など）。また一方で高所での温低中心や前線の検出を行わないことによ

り、そうした地域の周辺における温低中心および前線が実際よりも小さくなることも考え

られる。例えば後述するように、非常に強い降雨に対する温低中心および前線の寄与度は北

米のロッキー山脈辺縁部では小さい値を示すが、これは北米における極端降水の要因を調
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べた Kunkel et al. 2012 が示した温低中心や前線の寄与と比較してかなり小さい。従って、

高所周辺の降水分類の解釈は注意を要する。 
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3.11. 極端な降水に対する各気象システムの寄与度 

本節では極端な降水に対する各気象システムの相対的な寄与度を調べる。ここで言う極

端な降水（以下、降水極値と呼ぶ場合もある）とは極端に強い降水を表し、特に断らない限

り 99.99 パーセンタイル値（上位 0.01 パーセント）以上の降水強度の降水を指す。本節で

は異なる時間スケール（1 時間～4 週間）で見た降水極値について議論するが、これらは毎

時その前 1 時間～4 週間降水量を計算し 99.99 パーセンタイル値などを求めており、どの時

間スケールにおいてもデータ数は期間内の総時間ステップ数である（およそ 24 時間/日×

365 日/年×10 年）。99.99 パーセンタイル値は平均して年間約 0.88（＝24×365×0.0001）

回程度起こる降水強度に相当する。解析に用いる降水量データ GSMaP（事項で説明する）

は高緯度寄りでは南北 60°以内でも欠測が存在する場合があるため、ここでは欠測回数が

期間内の 10%を越えない地点のデータのみを解析した。 

 

3.11.1. 解析に用いる降水量データ 

 極端な降水の解析には衛星観測プロダクト GSMaP（Kubota et al., 2007）を用いる。

GSMaP はマイクロ波・赤外観測による南北 60°以内をカバーする 1 時間・0.1°解像度の

全球衛星降水プロダクトである。前節で用いた GPCP1DD が高緯度を含む全球をカバーす

る点が特徴であるのに対し、GSMaP はその時間的・空間的解像度の高さが特徴と言える。

極端な降水の解析に置いては特に時間的な解像度の高さを重視し、GSMaP を用いる。2001

年から 2010 年 11 月のデータまで公開されている GSMaP MVK standard version 5 を 1°

解像度に変換して用いる。対象期間は 2001 年～2010 年である。GSMaP を用いて総降水

量に対する各気象システムの寄与度を計算したものが図  3-25 であり、その分布は

GPCP1DD を用いた場合と良く対応している。ただし、わずかに温帯低気圧（温低中心お

よび前線）の寄与度が GSMaP による推定値において小さくなっており、その分だけ「その

他」の寄与度が大きくなっている。 
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図 3-25 総降水量に対する各気象システムの寄与度（年間）（GSMaP を用いた場合） 

 

 

3.11.2. 極端な降水の対する各気象システムの寄与度の全球分布 

 図 3-26 と図 3-27 はそれぞれ 1 時間降水極値（99.99 パーセンタイル値）と 24 時間降

水極値（99.99 パーセンタイル値）を越える強度の降水積算値に対する各降水システムの寄

与度、図 3-28 は 1 時間降水極値への寄与度とすべての降水に対する寄与度（図 3-25）の

差であり、図 3-29 は同様の差を 24 時間降水極値について考えたものである。 

熱帯低気圧について特徴的な点は、極端な降水を考えた場合に熱帯低気圧通過地域のほ

ぼ全域で寄与度が増加している点である（図 3-28、図 3-29）。特に 24 時間降水極値の場合

に寄与度の増加が大きい。例えばフィリピン周辺におけるすべての降水に対する熱帯低気

圧の寄与度は 40%以上から大きなところで 50%前後であるが、極端な降水に対する寄与度

は 1 時間降水量では 80%以上、24 時間降水量では 90%以上に達する。またすべての降水に

対しては寄与度の小さい日本の本州北部など比較的高緯度においても、極端な降水では 1時

間降水量でその 20%前後が熱帯低気圧で説明される。 

温帯低気圧（温低中心および前線）に伴う降水の寄与度は、極端な降水を考えた場合には

すべての降水に対する寄与度と比較して、北太平洋の 140°E 以東かつ 30°N 以北、北大西

前線温帯低気圧中心

熱帯低気圧

その他温帯低気圧中心＋前線

%
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洋 30°N 以北、そして南半球でより大きくなる（1 時間降水量および 24 時間降水量ともに）

（図 3-28、図 3-29）。一方で東シナ海～日本の南海上では減少する。東アジアおよび中央

アジアの 35°N 以北の陸上では 1 時間降水量極値を考えた場合には減少するが、24 時間降

水極値を考えた場合には逆に総降水量に対する寄与度よりも大きな寄与度を示す。東シナ

海～日本の南海上における温帯低気圧の割合の減少は主に熱帯低気圧の割合の増加分を補

うものである。 

「その他」の割合は 1 時間降水極値を考えた場合には東アジアおよび中央アジアの 35°N

以北の陸上で、すべての降水に対する場合と比較して増加する。しかし 24 時間降水極値を

考えた場合にはこれらの地域において逆に寄与度が小さくなる。これは温帯低気圧の割合

の減少とその変化を互いに保障しあうものである。海上では全般的に減少であり、亜熱帯～

熱帯海上と中緯度海上での減少はそれぞれ熱帯低気圧の割合の増加、そして温帯低気圧の

割合の増加と互いに保障しあうものである。 

全ての降水に対する場合よりも割合が増加する地域について熱帯低気圧と温帯低気圧を

比較すると、増加の度合いは熱帯低気圧の方が大きい。つまり、対象とする降水強度が強く

なると熱帯低気圧の重要性は急速に大きくなる。 

 

 

図 3-26 99.99 パーセンタイル値（1 時間降水量）を越える強度の降水総量に対する各気

象システムの寄与度 

前線温帯低気圧中心

熱帯低気圧

その他温帯低気圧中心＋前線

%
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図 3-27 99.99 パーセンタイル値（24 時間降水量）を越える強度の降水総量に対する

各気象システムの寄与度 

 

 

前線温帯低気圧中心

熱帯低気圧

その他温帯低気圧中心＋前線

%
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図 3-28 極端に強い降水（1 時間降水量）のみを考えた場合の寄与度増加分 

「降水強度閾値（99.99 パーセンタイル：1 時間降水量）を設定した場合の降水量積算値

に対する寄与度」から「全ての降水を考えた場合の降水量積算値に対する寄与度」 

を引いたもの。 

カラーバーは割合の差。例えば＋0.1 はあるシステムの割合が 0.1（10％）増加したこと

を示す。 

 

前線温帯低気圧中心

熱帯低気圧

その他温帯低気圧中心＋前線

Increment of fraction
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図 3-29 極端に強い降水（24 時間降水量）のみを考えた場合の寄与度増加分 

図 3-28 と同じ。ただし 24 時間極端降水を用いた場合。 

 

 

 

3.11.3. 時間スケール依存性 

 防災面では極端な降水の時間スケールも重要である。短時間の豪雨は都市などの水害に

つながる一方、長い時間スケールの豪雨はより大きな流域での洪水をもたらし、また土壌水

分の増加を通じて土砂災害などにもつながる。 

 図 3-30 は日本及び世界の主要な地域において極端降水の積算量に対する各気象システ

ムの相対的な寄与度を様々な時間スケールで比較したものである。まず特徴的なのは熱帯

低気圧と「その他」の割合である。熱帯低気圧の影響を受ける北米東部、中米、東アジア（日

本を含む）、東南アジア、南アジア、アフリカ南部では、1 時間降水量から 24～72 時間降水

量までは時間スケールが長くなるほど熱帯低気圧の寄与度が増加する。一方で熱帯低気圧

の寄与度増加とバランスするように「その他」による降水は 1 時間程度の短い時間スケー

ルでは寄与度が大きく 24 時間～72 時間降水量までは時間スケールが長くなるほど寄与度

が小さくなる傾向がある。例えば日本域や北米東部などでは時間スケール 1 時間と 24 時間

前線温帯低気圧中心

熱帯低気圧

その他温帯低気圧中心＋前線

Increment of fraction
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で熱帯低気圧と「その他」の割合が逆転している。時間スケールが 72 時間よりも長く 1 週

間～4 週間になると熱帯低気圧の寄与度は減少し、「その他」の寄与度が再び増加する。温

低中心および前線に伴う降水の寄与度は多くの地域では明確な時間スケール依存性は確認

できず、地域によってその傾向が異なる。ただしオーストラリア北部および南アジアでは 24

～74 時間降水量で温低中心の寄与度が大きくなる傾向がある。このうち南アジアのものは

いわゆるモンスーン低気圧（monsoon depressions, monsoon low pressure systems）（Tyagi 

et al., 2009; 2010; 2011）であると考えられる。  

複数のシステムの影響が重なって豪雨をもたらすような場合も考えられる。こうしたケ

ースを調べるため、単一システムのみの降水と複数のシステムが重なった場合の降水を分

けたものが図 3-31 である。グラフが煩雑になるのを避けるためエラーバーは表示せず、ま

た縦軸の表示範囲は地域ごとに調節してある。24 時間の極端降水では北米東部、東アジア

および日本域では熱帯低気圧と前線のシステム半径が重なった場合の降水が約 8～15%程

度の寄与を持っている。同様に熱帯低気圧の影響が大きい地域でも、中米や東南アジアでは

こうした傾向は見られない。日本においては熱帯低気圧の影響による南からの暖湿気流が

前線を活発化させ豪雨をもたらすようなケースが見られるが、こうした豪雨の降り方のう

ち少なくとも気温傾度で特徴づけられる前線が関係するケースは東アジアや北米東部のよ

うに中緯度に位置しかつ熱帯低気圧の影響を受ける地域に特徴的なものであることがわか

る。熱帯低気圧と温低中心の影響が重なるケースの極端降水の寄与はほとんどない。なお、

本研究で扱う前線は気温傾度で捉えた前線であるため梅雨前線は主に「その他」に分類され

るが、梅雨前線と熱帯低気圧が同時に影響するケースも東アジア域においては重要である

と考えられるため、水蒸気量で特徴づけられる前線を考慮した場合については節を分けて

3.12 節で調べる。 

次に温帯低気圧に伴う降水を、明確な前線を伴わない温低中心付近の降水、温低中心から

遠く離れた地点までのびる前線（もしくは明確な温低中心が付近に存在しない前線）付近の

降水、そして明確な前線を伴う温低中心付近の降水に分けてみると、中緯度の多くでは明確

な前線を伴わない温低中心付近の降水や、明確な前線を伴う温低中心付近の降水の寄与が

大きい傾向がある。つまり温帯低気圧は中心付近から 1000km 程度の降水が特に極端降水

に寄与している。ただし前線のうち明確な温帯中心が付近にないもの（温低中心から遠く離

れた地点まで延びた前線）も北米や中央ヨーロッパ、オーストラリア南部、南米などでは温

低中心と程度の寄与をもつ。 
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図 3-30 極端降水の積算量に対する各気象システムの寄与度と時間スケール依存性 

影は対象期間内の年々変動の標準偏差の幅を表す。対象は全季節。時間スケールは左から

1、3、6、24、72 時間、1 週間（168 時間）、2 週間（336 時間）、4 週間（672 時間） 
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図 3-31 極端降水の積算量に対する各気象システムの寄与度と時間スケール依存性（細分） 
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3.11.4. 季節変化 

 極端な降水の発生回数への各気象システムの寄与度の季節変化を図 3-32と図 3-33に示

す。それぞれ時間スケール 1 時間および 24 時間の降水について求めたものである。 

 まず、熱帯低気圧は 24 時間降水について極端な降水の発生回数が大きく、「その他」に分

類される降水は 1 時間降水において極端な降水の発生回数が大きい傾向がある。これは前

項で確認した時間スケール依存性が季節別にみても現れていることを示す。 

 季節変化を見た場合に特徴的な点は、極端な降水発生回数ピークの時期が気象システム

によって異なる点である。原因となるシステムを区別しない場合の極端な降水がピークに

なる時期は、必ずしも各気象システムによるピークの時期とは一致しない。例えば東アジア

の 24 時間降水量で見ると、極端な降水の総発生回数は 7 月にピークを迎えるが、これは主

に「その他」の寄与が大きい。一方で熱帯低気圧による極端な降水発生回数は 9 月に最も多

く、この時期の極端な降水の発生回数を押し上げている。前述のように東アジア域の梅雨に

よる降水は「その他」に分類されていると考えられることから、他の時期に「その他」に分

類される局所的な対流性降雨などに加えて梅雨が 7 月の極端な降水の発生回数を増やすこ

とに寄与していると考えられる。また、各気象システム別にみても、極端な降水発生回数の

季節変化が必ずしも降水量積算値の季節変化と一致しているわけではない。例えば東アジ

アの熱帯低気圧による降水積算値は 8 月、9 月とほぼ同等であるが（図 3-23）、熱帯低気圧

による 24 時間降水極値の発生回数は 9 月にピークが見られる。 
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図 3-32 極端な降水（時間スケール：1 時間）の発生回数の季節変化 

エラーバーは対象期間の年々変動の標準偏差の大きさ。 
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図 3-33 極端な降水（時間スケール：24 時間）の発生回数の季節変化 

エラーバーは対象期間の標準偏差の大きさ 
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図 3-34 極端降水積算量のうち前線（気温）と熱帯低気圧が同時に影響するケースの

寄与度 

 

 

 

前線（気温）とTCが同時に影響する場合の寄与度
（99.99パーセンタイル降水量以上に対して）

前線（気温）とTCが同時に影響する場合の寄与度
（99.90パーセンタイル降水量以上に対して）

%
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3.11.5. 考察 

 極端な降水（99.99 パーセンタイル値以上の強度）に対する各気象システムの相対的な寄

与度を調べた。 

 1 時間降水量 99.99 パーセンタイル値以上の降水への寄与度は閾値をつけない場合と比

較して熱帯低気圧で顕著な増加があった。Lau et al. (2008)は北西太平洋および北大西洋に

おける熱帯低気圧に伴う降水量を調べ、閾値以上の強度を持つ降水量の総量および発生回

数に対する熱帯低気圧の降水の割合は、閾値とする降水強度に対してほぼ線形に増加する

傾向があるとした。本結果からは線形性を確認することはできないが、強い降水を考えた場

合に熱帯低気圧の寄与度が大きくなる傾向が、主要な熱帯低気圧通過領域すべてで見られ

ることがわかる。 

また強い降水を考えた場合の寄与度の増加は温帯低気圧（温低中心および前線）およびそ

れを構成する温低中心と前線でもみられた。Catto and Pfahl 2013 は前線の客観検出手法

と再解析データの 6 時間積算降水量を用いて全球の降水発生数に対する前線の寄与度を調

べ、強い降水のみを考えた場合に前線の寄与度は主にストームトラック周辺で大きくなる

とした。本結果とは降水の降水時間スケールや極値の定義、そして回数でみた割合と積算降

水量で見た割合という違いがあるため単純な比較はできないものの、主にストームトラッ

ク周辺における前線の寄与度が、強い降水を考えた場合に大きくなるという傾向は一致し

ている。なお、陸域の標高が高い地域周辺の解釈は一部注意が必要である。前述したように

再解析データセットで標高 1500m以上とされる地域では温低中心および前線の検出を行っ

ていない。この影響で、標高が高い地域の辺縁部では温低中心および前線の寄与が小さくな

る場合がある。例えば北米ロッキー山脈の辺縁部では極端降水に対する温低中心や前線の

寄与は小さく、それを補うように「その他」の寄与が 80%近くの大きな値になっている（図 

3-26、図 3-27）。しかし北米の極端降水を手作業による判別で要因別に分類した Kunkel et 

al., (2012)は、ロッキー山脈周辺を含む北米西部～中部においては温帯低気圧または前線に

よる寄与が大部分を占めるとしている。分類の基準や用いたデータセットの違いも寄与の

差の原因となり得るが、標高の非常に高い地域における温低中心および前線の検出ルール

も両結果の差に影響していると考えられる。 

 極端な降水の積算量に対する熱帯低気圧および「その他」の寄与度には時間スケール依存

性が見られた。熱帯低気圧の寄与度は 1 時間～24 時間（地域によっては 72 時間）程度まで

時間スケールでは長い時間スケールほど大きく、より長い時間スケールになると再びその

寄与度が減少する。これは熱帯低気圧の空間的なスケールと移動速度の反映である。時間ス

ケールによる熱帯低気圧の寄与度の変化はおもに「その他」の寄与度で補償される傾向があ

った。「その他」に分類される降水は 1～24 時間（地域によっては 72 時間）程度まで時間

スケールが長くなると寄与度が減少し、さらに時間スケールが長くなると再び寄与度は増

加する。一方で空間的なスケールでは熱帯低気圧と同等かそれ以上に大きい温帯低気圧お

よび前線の寄与度の時間スケール依存性が明確でないことは予想を裏切るものである。一

つの理由として考えられることは、温帯低気圧および前線はシステム全体としては相当な
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大きさを持っているものの、99.99 パーセンタイル値を越えるような極端に強い降水が発生

する範囲は限定的であり、72 時間程度までの時間スケールの増加に対して熱帯低気圧ほど

寄与度の増加が顕著でないのではないかということである。 

対象とする時間スケールによって極端な降水の原因が異なることは知られている。例え

ば二宮（2001）は日本の上位 20 事例の降水量極値を時間スケールごとにその原因となる気

象システム（雷雨、温帯低気圧、前線、台風）で分類している。その結果、1 時間降水量極

値では 4 種類の原因がほぼ同じ割合となり、1 日降水量極値では台風が 3/4、前線が 1/4 を

占めるとした。ただし二宮は雷雨による狭領域の豪雨も台風による広域の大雨もそれぞれ 1

事例として数えている。また木口と沖（2010）は世界の降水量極値記録を整理し、短時間の

極値の原因はメソ擾乱によるものが多く、半日から半月の時間スケールの降水量極値では

熱帯低気圧によるものが多いとしている。ただし木口と沖（2010）の結果は世界中から各

時間スケールの極値記録を一つずつ取り出したものであり、本研究の結果からわかるよう

に、地域別に見れば同じ時間スケールにおいても降水極値の原因は地域によって異なる。ま

た、本研究によれば熱帯低気圧の寄与度が最も大きくなるのは24～72時間降水量であった。 

本研究では複数の気象システムを検出し降水要因分別を行うことで、個々の気象システ

ムの降水量だけでなくそれぞれの相対的な寄与度やその時間スケール依存性を評価するこ

とが可能になった。 

 

3.12. 水蒸気量で特徴づけられる前線に伴う降水量の

解析 

 前線は空気の密度傾度帯の暖気側（密度が小さい側）に定義される。空気の密度には本研

究で前線検出に用いている気温に加えて水蒸気量も影響する。客観検出した前線と地上天

気図の比較（3.8.2 節）で確認したように本研究で対象とする気温傾度で特徴づけられる前

線（本節では「前線（気温）」と表記する）は主に温帯低気圧に伴う前線に対応していた。

一方で梅雨前線や夏季の停滞前線は主に水蒸気の傾度で特徴づけられる前線（本節では「前

線（水蒸気）」と表記する）として捉えられていた。日本を含む東アジア域の水循環におい

て梅雨期の降水の影響は大きいと考えられるが、本研究ではこれらは主に「その他」に分類

され明示的な扱いができていない。この点を補うための補足解析として、本節では水蒸気量

で特徴づけられる前線（前線（水蒸気））に伴う降水について調べる。 

 

3.12.1. 水蒸気量を考慮した前線の検出 

前線の検出において水蒸気量を考慮する場合に用いる熱力学的変数としては比湿（また

は混合比）、露点温度、仮温度、湿球温位、相当温位などが考えられる。本節では 850hPa

の比湿で捉えた水蒸気量傾度の湿潤側にあり、かつ前線（気温）が近傍にないものを前線（水

蒸気）とする。これは前線（気温）では捉えられず、水蒸気量を考えた場合にのみ検出され



93 |  

 

る前線を抽出することを意図している。 

具体的には前線の客観検出手法の熱力学的変数として 850hPa 気温の代わりに 850hP の

比湿を用いて検出され、かつ前線（気温）が近傍（同位置または隣接するグリッド）に存在

しないものを前線（水蒸気）とする。前線（水蒸気）の代表的なものは梅雨前線である

（Ninomiya 1984）。そこで客観検出手法のパラメータ K1と K2は水蒸気量で特徴づけられ

る前線の存在頻度空間分布が日本周辺（25－45°N, 125－145°E）の梅雨期（5～7 月）の前

線存在頻度（閉塞前線を除く）と最も近くなるように決定した。地上天気図上の前線のうち、

停滞前線以外も含めた前線の存在頻度を用いてパラメータ決定を行ったのは、梅雨前線の

特徴をもつ前線も近くに低気圧が存在する場合には地上天気図上で寒冷前線や温暖前線と

して解析される場合があるためである。決定したパラメータはそれぞれ K1＝2.0×10-4 

[ (kg/kg) / 100km / 100km]、K2＝1.5×10-3 [ (kg/kg) / 100km]である。 

図 3-11 や図 3-12 で見たように、前線（気温）は日本周辺では温帯低気圧に伴う前線に

対応し、前線（水蒸気）は梅雨前線や夏季の停滞前線に対応する。図 3-35 に前線（水蒸気）

の存在頻度全球分布を示す。前線（水蒸気）は夏半球では主に緯度 10°-40°、冬半球では緯

度 0°-30°で高頻度域が見られる。前線（水蒸気）自体が高頻度で見られる位置でも、前線

（水蒸気）に伴う降水量のシグナルが見られない場合もある（図 3-36）。これは降水量の少

ない領域でも前線（水蒸気）が検出されていることを意味する。 

 

3.12.2. 総降水量および極端な降水に対する前線（水蒸気）の寄与  

年間の総降水量および極端な降水（1 時間降水量 99.99 パーセンタイル値以上）の積算値

に対する前線（水蒸気）の寄与度を図 3-37 に示す。降水量データは GSMaP を用いてい

る。中国南東部から日本の九州付近にかけて総降水量で 2~3 割前後、極端な降水では 3～4

割程度の寄与である。これは梅雨の降水に対応する。他の地域における総降水量に対する寄

与では、アフリカ大陸南西岸、オーストラリア北西岸～北西沖、オーストラリア北東部～南

太平洋中央部 30°S 付近にかけて、北東太平洋および北米西岸の 0－30°N、そして南米大陸

南東部で年降水量の 10～30%、アフリカ大陸の 0－10°N では年降水量の 40～60%の寄与

度を持つ。 

季節変化（図 3-38）でみると熱帯域を除く地域のいくつか（北米中部および東部、東ア

ジア、アフリカ南部、オーストラリア北部および南部、南米南東部）ではそれぞれの夏季に

前線（水蒸気）に伴う降水が多くなる。これは日本付近で前線（水蒸気）が主に梅雨前線や

夏季の停滞前線に対応していたことと同様の傾向である。 

時間スケールごとの極端降水（99.99 パーセンタイル値以上）の積算値に対する各システ

ムの寄与を前線（水蒸気）を考慮して計算したものが図 3-39図 3-38 である。時間スケー

ル別に見た際に特徴的なのは、日本を含む東アジアにおける前線（水蒸気）の寄与である。

東アジアにおいて「前線（水蒸気）のみ」の寄与は 1～6 時間スケールでは 13%程度で、熱

帯低気圧の寄与が大きくなる 24～72 時間スケールでいちど減少し、時間スケールが 1～4

週間と長くなると「前線（水蒸気）のみ」の寄与が大きく増加する。この傾向は日本周辺に
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対象領域を絞った場合にはより顕著である。「前線（水蒸気）のみ」の寄与自体は比較的小

さいものの、同様の時間スケールの傾向は北米東部でもみられる。前に示した図 3-31 では

24 時間～72 時間程度の時間スケールの極端降水に対して熱帯低気圧と前線（気温）の組み

合わせが一定以上の寄与をもつ地域（日本を含む東アジアおよび北米東部）が確認された。

しかし夏季の日本周辺では前線（気温）だけでなく前線（水蒸気）も熱帯低気圧との組み合

わせによる極端降水への寄与があると予想される。そこで図 3-39 で「熱帯低気圧＆前線（水

蒸気）」に着目すると、日本を含む東アジアおよび北米東部においては 24～72 時間程度の

極端降水に対して「熱帯低気圧＆前線（水蒸気）」の組み合わせは「熱帯低気圧＆前線（気

温）」と同程度に大きな寄与を持つことがわかる。ただし「熱帯低気圧＆前線（気温）」の寄

与も無視できない大きさの寄与（日本周辺では 24 時間極端降水で 10%以上）があることは

再度強調しておく。この点は既往研究でも指摘されており、津口・加藤（2014）は解析雨量

を用いて 1995～2009 年の日本の集中豪雨の抽出とその気象要因を調べ、東日本で抽出し

た台風・熱帯低気圧の遠隔での 9 月の集中豪雨 16 事例のうち、12 事例は日本列島上に停

滞・寒冷前線が解析されていたとしている。彼らは「台風・熱帯低気圧本体」による集中豪

雨は別に分類しており、「台風・熱帯低気圧本体」と「台風・熱帯低気圧の遠隔」の定義の

違いは定かではないが、台風・熱帯低気圧の遠隔での集中豪雨に影響する前線として停滞前

線の他に寒冷前線も挙げ、「台風・熱低の遠隔で集中豪雨が発生する場合には、前線（傾圧

帯）の存在も重要である」としている。 

ここでみたものは主に陸域を中心とした領域であるが、「熱帯低気圧＆前線（水蒸気）」の

寄与の全球分布で海上での寄与（図 3-40）もみると、海上では南インド洋、北太平洋東部、

北大西洋西部でも寄与が大きい領域が確認される。なお同様に「熱帯低気圧＆前線（気温）」

の寄与の全球分布（図 3-41）をみるとこれらの寄与は主に北太平洋西部と北大西洋西部に

みられ、「熱帯低気圧＆前線（気温）」の寄与が大きい地域は日本を含む東アジアや北米東部

などに限られるとする前述（3.11.3 節）の結果が裏付けられる。 

 

 

3.12.3. 考察 

ここでは既往研究をみながら前線（水蒸気）が何を表すものであるかを考察する。東アジ

ア域においては地上天気図との比較によって前線（水蒸気）が主に梅雨前線や夏季の停滞前

線に対応することがわかった。また、全球分布（図 3-35）では前線（水蒸気）は他の地域 

でも確認された。前線（水蒸気）が高頻度で確認されるのは、熱帯域ではアフリカ大陸から

北大西洋東部にかけての 0°-10°付近、ベンガル湾、北太平洋東部のメキシコ沖である。亜熱

帯域～中緯度では東アジア東シナ海周辺、アフリカ大陸の南沖および南西沖、南インド洋西

部～オーストラリア北西部、南太平洋収束帯（SPCZ）周辺、南太平洋南西部～ペルー西岸、

南大西洋収束帯（SACZ）周辺である。Kodama (1992, 1993)は東アジアの梅雨前線帯と

SPCZ および SACZ についてその特徴を調べ、これらはいずれも共通した特徴（局所的な

モンスーン性の対流活動が見られる領域から北東（北半球）および南東（南半球）に延びる；
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上空の定常的なトラフ東側半分のジェットに沿ってみられる；下層の厚い湿潤域と傾圧性、

そして上層の亜熱帯ジェットを伴う；下層の強い水蒸気傾度を伴う；不安定度の移流による

対流活動の生成が定常的に行われる）をもち、極前線帯や熱帯収束帯（ITCZ）とは区別さ

れるとして亜熱帯降水帯（SCZ; Subtropical Precipitation Zones）と呼んだ。Ninomiya 

(2007)は AGCM によるシミュレーション結果を解析し、梅雨前線帯と SACZ の共通点と相

違点を調べた。それによると梅雨と SACZ では総観・メソα擾乱の構造や高気圧との関係

において多くの共通点が見られる一方、相違点（SACZ は南大西洋の極側が寒冷であること

により明確な傾圧性をもち、梅雨は極側に比較的暖かい陸地があることにより傾圧性が弱

い；SACZ は貿易風と南大西洋の高気圧の影響を受けている。梅雨はインドモンスーンの西

風による水蒸気輸送と、北太平洋西部の対流活動に関連した北太平洋の高気圧の変動に強

い影響を受けている）も確認された。また同様に AGCM のシミュレーション結果を解析し

た Ninomiya (2008)は南インド洋収束帯（SICZ; South Indian Ocean Convergence Zone）

および北米大陸南西部で夏季に見られる降水域（NACZ; North American Convergence 

Zone)を梅雨前線帯および SACZ と比較し、その共通点・相違点を調べた。その解析により

Ninomiya（2008）は梅雨前線帯、SACZ、SICZ、NACZ はどれも亜熱帯高気圧の極側辺縁

に位置し、また前線構造や総観・メソα擾乱において共通した特徴を持つ一方で、極側に寒

冷な海洋が存在する SACZ と SICZ は、極側に暖かい陸域が存在する梅雨前線帯や NACZ

と異なり比較的大きな傾圧性を持つとした。 

 本研究の前線（水蒸気）自体の高頻度域のうち、Kodama (1992)が「亜熱帯」と定義した

南北 25°-40°に分布するもの（梅雨、SPCZ、SACZ）についてはその位置から上記の Kodama 

(1992, 1993)や Ninomiya (2007, 2008)で比較が行われた亜熱帯収束帯（SCZs）（または亜

熱帯降水帯：SPZs）に近い分布が見られるが、彼らが示した SCZ よりも東西方向の帯状の

広がりが大きい（例えば DJF のオーストラリア陸上や南太平洋東部など）。一方で前線（水

蒸気）に伴う降水量の分布はおよそ前述の SCZs に対応する。SCZs について挙げられた特

徴のうち「下層の傾圧性（水平気温傾度）を伴う」については一見本研究の前線（水蒸気）

の特徴と矛盾するようにも見えるが、本研究における前線（水蒸気）は水蒸気傾度で特徴

づけられ、前線（気温）ほど大きな気温傾度を持たないものである。つまり気温傾度が

存在しないことを意味するものではなく、気温傾度の小ささはあくまで前線（気温）と

の比較においてみたものである。この点で Kodama (1992)の言う「極前線帯ほど大き

くはないが気温傾度を伴う」という特徴と矛盾するものではない。南北 25°-40°の前線

（水蒸気）のうち大きな降水量を伴わないもの（DJF のペルー沖や JJA の北太平洋東

部など）は、降水が非常に少ない領域と非常に多い領域の境界付近が水蒸気水平傾度の大

きい領域として検出されているものである。同様に熱帯域に見られた前線（水蒸気）高頻度

域も、熱帯収束帯の辺縁付近など、降水量の水平傾度が大きな部分が水蒸気傾度の大きな領

域として検出されているものである。以上より、本研究で検出した前線（水蒸気）のうち大

きな降水量を伴うものが既往研究で比較が行われた SCZs に対応していると考えられる。

なお Kodama(1992, 1993)や Ninomiya（2007, 2008）は共に両半球の夏季の SCZs に

ついての解析を行っているが、本研究では南半球においてその冬季（JJA）においても、
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夏季ほどではないものの、SPCZ および SACZ に対応する位置に前線（水蒸気）に伴う

降水が検出されている。 

 なお、数週間程度の時間スケールの極端降水に対する「その他」の寄与は東アジアや

北米など中緯度においても比較的大きな値を示しているが、これはやや過大評価である

可能性もある。3.10.4 節で述べたように、本研究では高標高域で温低中心および前線を

検出していないことにより、高標高域の周辺でも温低中心および前線が少ない傾向があ

る。このため中高緯度地域のうち高標高域を含む地域については温帯低気圧（温低中心

＋前線）の降水をやや過小評価し、代わりに「その他」の降水を過大評価する可能性が

ある点で注意が必要である。 
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図 3-35 水蒸気量傾度で特徴づけられる前線の頻度 

 

  

%

a) DJF

b) JJA
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図 3-36 前線（水蒸気）に伴う降水量全球分布 

(a) DJF と(b)JJA の 1997-2012 年平均と、（c-d）Kodama 1993 との対比。Kodama 1993

の亜熱帯収束帯（c の黒太線）に対応する位置を（d）、(e)の黄色太線で示している。降水

データは GPCP1DDを使用。 

a) DJF

b) JJA

June, July Kodama, 1993

Dec-Mar

DJF JJA

c)

d) e)

mm/month
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図 3-37 水蒸気で特徴づけられる前線に伴う降水量の寄与度 

(a)総降水量に対する寄与度 (b)極端に強い降水（99.99 パーセンタイル 1 時間降水

強度以上）の積算値に対する寄与度 (c) 両者の差（a－b）。GSMaP の 1 時間降水量

から計算。 

 

 

全ての降水に対する寄与度
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図 3-38 各気象システムに伴う降水量の季節変化（前線（水蒸気）を考慮。降水量デ

ータ GSMaP を用いた場合） 

GSMaPがカバーしない高緯度域は図から除いている。 

 

熱帯低気圧 温低中心 前線（気温） 前線（水蒸気） その他

m
m
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o
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図 3-39 極端降水の積算量に対する各気象システムの寄与度と時間スケール依存性（細分）

（前線（水蒸気））を考慮した場合 
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熱帯低気圧のみ 温低中心のみ 前線（気温）のみ その他のみ

熱帯低気圧 & 前線（水蒸気）熱帯低気圧 & 前線（気温）

温低中心 & 前線（気温） 温低中心 & 前線（水蒸気）

前線（水蒸気）のみ

前線（気温） & 前線（水蒸気）

他の組み合わせ

Temporal scale
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図 3-40 「熱帯低気圧＆前線（水蒸気）」の組み合わせの極端降水（24 時間）への寄与 

 

 

 

前線（水蒸気）とTCが同時に影響する場合の寄与度
（99.99パーセンタイル降水量以上に対して）

前線（水蒸気）とTCが同時に影響する場合の寄与度
（99.9パーセンタイル降水量以上に対して）

%
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図 3-41 「熱帯低気圧＆前線（気温）」の組み合わせの極端降水（24 時間）への寄与 

 

 

 

前線（気温）とTCが同時に影響する場合の寄与度
（99.99パーセンタイル降水量以上に対して）

前線（気温）とTCが同時に影響する場合の寄与度
（99.9パーセンタイル降水量以上に対して）

%
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3.13. まとめ 

 気象システムを検出するアルゴリズムを構築し、全球の降水をその原因となる気象シス

テムで分別した。 

 最初に、総降水量に対する各気象システムの相対的な寄与度を定量的に調べた。主な結果

を以下に示す。 

 熱帯低気圧は北西太平洋フィリピン周辺やメキシコ南東沖において年間総降水量の 40%

以上、南インド洋や北大西洋中部において 20%~30%以上に達する。日本を含む東アジア

沿岸、マダガスカル西岸、オーストラリア北西岸、ユカタン半島の西岸および東岸やフ

ロリダなどの陸域沿岸部でも総降水量の 10～20%、フィリピン諸島北部などでは 30%以

上は熱帯低気圧による降水である。 

 温帯低気圧に伴う降水量は南北緯度 40°以上の中高緯度の多くの地域で総降水量の

80%以上に達する。 

 「その他」に分類される降水は南北 10°以内の熱帯域では総降水量のほぼ全量（90%以

上）にあたる。中高緯度ではその割合は小さくなるが、日本周辺などでも総降水量の 10

～20%はその他に分類される降水量である。 

また、既往研究では”storm associated precipitation”を温帯低気圧や前線のどちらかの面

から評価してきたが、これらは互換的ではなく、本研究でのアプローチのように両者を合わ

せて考えることが必要である。つまり、 

 ”storm associated precipitation”は温帯低気圧と前線のどちらか片方のアプローチから

見ればよいものではなく、両者を合わせて考えることが必要であることが示された。 

 

次に極端な降水量に対する各気象システムの寄与度を定量化した。これにより以下のよ

うなことが分かった。 

 極端な降水に対する熱帯低気圧の寄与度は総降水量に対するそれと比較して大きく、例

えばフィリピン周辺の極端な降水（1 時間スケール）に対する極端な降水に対する寄与

度は 80%以上である。 

 極端な降水の積算量に対する熱帯低気圧および「その他」の寄与度には明確な時間スケ

ール依存性がみられた。1 時間から 24 時間（地域によっては 72 時間）程度までの時間

スケールでは、熱帯低気圧の寄与度は長い時間スケールほど大きく、「その他」の寄与度

は短い時間スケールほど大きかった。より長い時間スケールでは熱帯低気圧の寄与度は

再び下がり、「その他」の寄与が再び大きくなる。 

 日本でしばしばみられる熱帯低気圧と前線の両者の影響による極端降水は東アジアや北

米東部に特徴的なものであった。また同地域では熱帯低気圧と水蒸気量で特徴づけられ

る前線の影響による極端降水も 24～72 時間程度の時間スケールで、熱帯低気圧と前線

（気温傾度で特徴づけられるもの）と同程度に大きな寄与を持っていた。 

 極端な降水の発生回数ピークの時期は気象システムによって異なり、原因となるシステ

ムを区別しない場合の極端な降水発生回数がピークになる時期は、必ずしも各気象シス
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テムによるピークの時期とは一致しないことがわかった。また、各降水システム別にみ

ると、極端な降水の発生回数がピークになる時期が必ずしも降水総量のピークの時期と

一致するわけではないことがわかった。 

相対的な寄与度の時間スケール依存性や、極端な降水への各気象システム寄与度の季節

的な違いなどは複数の気象システムを同時に考慮することで初めて定量化することができ

たものである。 
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4. 将来の降水変化に対する各気象システムの

相対的な寄与度評価 

 

4.1. 既往の研究と本章の構成 

 本章では将来の降水量変化に対する各気象システムの寄与度を評価する。 

 気候変動に伴う将来の気象システムの変化は多くの研究者の関心を集めるものであ

り、研究も多く行われている。 

 気候変動に伴う熱帯低気圧の変化についてはその発生頻度、発生場所、通過頻度、および

トラックなどの変化、そして風速や気圧でみた強度の変化などの予測・解析が行われてきた。

対象とする領域で分類すると日本周辺や中央アメリカなどの比較的小さな領域を対象とし

たもの（Yasuda et al., 2010; Nakaegawa et al., 2013）、北西太平洋など熱帯低気圧の主要

な通過海域（TC basin scale）を対象としたもの（Hasegawa and Emori, 2005; Knutson et 

al. 2008; Bender et al. 2010; Murakami et al. 2011; Villarini et al. 2011; Villarini and 

Vecchi 2012; Yokoi et al. 2012; Yokoi et al. 2013; Bell et al. 2013; Murakami et al. 2013; 

Colbert et al. 2013）、そして全球を対象にしたもの（Bengtsson et al. 1996; Sugi et al. 2002; 

Oouchi et al. 2006; Yoshimura et al. 2006; Bengtsson et al. 2007; Gualdi et al. 2008; 

Emanuel et al. 2008; Sugi et al. 2009）などがある。多くの研究は全球や半球スケールの

熱帯低気圧頻度は減少または変化なしと予測している。しかし領域単位では熱帯低気圧の

発生・通過頻度の空間分布は予測実験間で大きく異なる（Knutson et al., 2010）。また領域

内の熱帯低気圧の発生・通過頻度の空間分布は海面水温（SST）の予測に大きく影響される

とされる（Sugi et al., 2009; Villarini et al., 2011）。 

 こういった熱帯低気圧の将来変化に関する多くの研究は熱帯低気圧自体の強度や頻度変

化に関するものであるが、熱帯低気圧に伴う降水に着目した研究も行われている。しかしそ

れらの多くは熱帯低気圧の中心付近の降水強度変化を調べるものである（Yoshimura 2006; 

Bengtsson et al. 2007; Gualdi et al. 2008; Knutson et al. 2008）。熱帯低気圧に伴う降水の

地理的分布の変化を予測・解析した研究は少なく、また対象領域も限定的である（Hasegawa 

and Emori, 2005; Nakaegawa et al., 2013）。 

 温帯低気圧については、温帯低気圧中心（温低中心）付近の降水の変化に関する研究がい

くつか行われている。大気海洋結合モデルである CSIRO coupled atmosphere-ocean GCM 

Mark2 による数値実験により温帯低気圧に伴う降水量の将来変化を解析した Watterson 

2006 は、全球、両半球、および各陸域（ヨーロッパ、アジア、北米、南アフリカ、オース

トラリア、南米）において温帯低気圧に伴う降水強度の領域平均が増加するとした。Zappa 

et al. (2013)はモデル間相互比較プロジェクト CMIP5 に参加した複数の GCM の将来シミ

ュレーションを解析し、モデルアンサンブル平均でみると中央ヨーロッパの DJF および

JJA において温帯低気圧に伴う降水の強度が増加するとした。 
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 降水の積算量の変化は降水強度の変化よりも複雑である。これは積算量変化が降水の強

度変化と頻度変化の両者の影響を受けるためである。Bengtsson et al. (2009)は全球気候モ

デル ECHAM5 による数値実験に基づき、北米、北大西洋、北太平洋の DJF および JJA 両

季節において温帯低気圧に伴う降水の積算量は増加するとした。全球気候モデルCCSM3を

用いた Finnis et al. (2007)は、北半球の多くの地域において温帯低気圧に伴う降水積算量

は増加し、その増加は主に降水強度の増加によるものであるとした。また彼らは、北大西洋、

太平洋、北米中緯度域、ヨーロッパ中緯度域においては平均すれば温帯低気圧の頻度変化は

降水積算量を押し下げる方向に働き、一方でグリーンランド・アイスランド・ノルウェー周

辺や、北米高緯度域、ヨーロッパ高緯度域においては温帯低気圧の頻度変化は降水積算量を

押し上げる方向に働くとした。 

 前章ではいわゆる”storm associated precipitation”は温帯低気圧と前線のどちらか一方

のアプローチだけでは捉えきれないことを示したが、温帯低気圧に伴う前線の降水の将来

変化に関しては、少なくとも全球や半球といった空間スケールを対象にした研究は行われ

ていない。 

広域スケールで複数の気象システムの降水量変化を横断的にまとめたと言えるほぼ唯一

のものは気候変動に関する政府間パネル（IPCC）による「気候変動への適応推進に向けた

極端現象及び災害のリスク管理に関する特別報告書」（SREX）（IPCC, 2012）および「第 5

次評価報告書（AR5）：第 1 作業部会報告」（IPCC, 2013）である。このうち特に AR5 はそ

の第 1 作業部会報告の表 14.3（Table14.3）においてモンスーン、熱帯における現象（Tropical 

phenomena）、熱帯低気圧、温帯低気圧などの変化を主要な地域についてまとめている。個々

のシステムの将来変化についての研究を横断的にレビューしてまとめられた表 14.3 は一覧

性に優れ、各地域における様々な気象システムの変化を概観することができる。しかしなが

ら個々のシステムについて異なる手法で個別に行われた予測研究結果を取りまとめたもの

であるため、例えば熱帯低気圧に伴う降水の変化については”Projected increases in 

extreme precipitation near the centres of tropical cyclones”または ”More extreme 

precipitation near the centres of tropical cyclones”という表現に続いてその影響を受ける

地域名を述べるといった画一的かつ定性的な表現にとどまるものである。このため、各シス

テムの変化がその地域の降水変化にどの程度寄与するのかを知ることができず、以下のよ

うな疑問に答えることはできない。即ち、 

 全球の降水分布の将来変化はどのような気象システムのどのような変化によってもた

らされ、それぞれの気象システムの変化がどの程度寄与するのか。 

という疑問である。 

前述のように気候変動による各気象システムの変化とそのメカニズム（例えば海面水温

分布の変化や大気の傾圧性、安定度、風のシアーの変化等による各気象システムの変化など）

に関する研究が行われてきている。降水量の変化に対する各気象システムの相対的な寄与

度を評価・定量化することができれば、地域的な降水から、それをもたらす気象システムの

変化、さらにそうした気象システムの変化をもたらすより大規模な大気・海洋の変化まで一

連のプロセスの鎖をつなぎ、プロセスの下流から上流まで遡ることが可能になる。 
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 本章の目的は以下の 2 点である。即ち、 

１）気候変動による全球の降水量分布の変化に対する主要な気象システム（熱帯低

気圧、温帯低気圧（温低中心および前線）、その他）の相対的な寄与度を定量的に

評価する。 

２）複数の GCM 出力を用いて、各気象システムの降水量変化の予測における不確

実性を降水の強度変化と頻度変化に分離して評価する。 

 本章ではまずデータと手法を解説し、次に全球の降水量分布の変化に対する各気象シス

テムの相対的な寄与度を評価する。さらに各気象システムに伴う降水量変化を強度変化の

影響と頻度変化の影響に分離し、降水量変化の不確実性を強度変化と頻度変化の面から考

える。最後に各気象システムに伴う降水量の頻度および強度変化と GCM が予測する地表

面平均気温の関係を調べる。 

 なお気象システムは前章同様に熱帯低気圧、温低中心、前線、その他に分類してそれぞれ

検出を行うが、前章で確認されたように温低中心および前線は互いに密接に関連したもの

であると考えられるため、基本的にはこれらは合わせて「温帯低気圧」として扱う。 

 

 

4.2. データと手法 

4.2.1. データ 

 将来気候データとして第 5 期結合モデル相互比較プロジェクト（CMIP5）で提供されて

いる GCM 出力(現在気候は historical 実験： 1980-1999 年、将来気候は RCP8.5 実験：

2080-2099 年）を用いた。本研究では Knutti et al. (2013)が示した GCM 間の類似性を考

慮し、様々な特性を幅広く網羅できる 12 のモデルをまず選択した。さらに 12 のモデルか

ら降水システムの再現性が良い上位 6 モデルを選び解析対象とした（表 4-1）。降水システ

ムの再現性の評価は後述する。また、気象システムの客観検出手法のパラメータ決定や気象

システム再現性の確認では再解析データ JRA-25 および熱帯低気圧ベストトラック

IBTrACS を用いた。JRA-25 および GCM についてはどちらのデータも大気場は 6 時間ご

と、降水量は日単位で出力されたものを用いた。 

 全てのデータは空間解像度 1°に線形内挿し解析した。また本研究では現在から将来への

変化のみを考えるため、GCM 出力のバイアス補正は行わない。 
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表 4-1  解析対象候補 12 モデル 

「*」は最終的に解析に用いた 6 モデルを示す。 

 

 

 

4.2.2. 気象システムの客観検出手法のパラメータ決定 

 気象システムの検出には前章で述べた客観検出手法を用いた。前章とは異なり、熱帯低気

圧についても客観検出手法を用いた。 

 本研究では観測値の同化が行われた再解析データ JRA-25 は各気象システムの構造や特

徴を現実的に再現した、いわば「正解」のデータとみなす。もし GCM が現在気候の各気象

システムの特徴を完全に再現しているならば、空間解像度を揃えた GCM と再解析データ

JRA-25 は各気象システムについて気候値的には同様の特徴や構造を示すだろう。この時、

GCMと空間解像度を揃えた再解析データ JRA-25用に決定したパラメータはGCM出力に

対しても適用可能であると考えられる。そこで、GCM 出力に適用する客観検出手法のパラ

メータは以下のような手順で決定する。 

１．JRA-25 を各 GCM と同解像度に変換（アップスケール）し、空間的な解像度

を揃える。 

２．次に、解析を行う 1°解像度に JRA-25 を再度変換（ダウンスケール）し、そ

のデータを用いて前章で説明した手法で最適なパラメータを決定する。 

３．決定したパラメータを、同様に 1°解像度に変換（ダウンスケール）した GCM

出力データに適用する。 

 なお、ここでは GCM が JRA-25 より空間解像度が低い場合について述べたが、今回対象

とした 12 の GCM のうち 2 モデル（CCSM4 および MRI-CGCM3）は JRA-25 よりも高い

空間解像度を持つ。これら 2 例については 1 の手順を省き、直接 1°格子にダウンスケール

緯度方向平均
解像度（degree）

経度方向平均
解像度(degree)

CCSM4 0.94 1.25

* MRI-CGCM3 1.12 1.13

CNRM-CM5 1.40 1.41

* MIROC5 1.40 1.41

HadGEM2-ES 1.25 1.88

inmcm4 1.50 2.00

* MPI-ESM-MR 1.86 1.88

* CSIRO-Mk3-6-0 1.86 1.88

IPSL-CM5A-MR 1.27 2.50

NorESM1-M 1.89 2.50

* GFDL-CM3 2.00 2.50

* IPSL-CM5B-LR 1.89 3.75
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した JRA-25 を用いてパラメータを決定した。 

 

4.2.3. 降水の分類 

 各気象システムから一定範囲内の降水をそれぞれの気象システムによるものとして分類

した。分類に用いたシステム半径などは前章で述べたものと同じである。また、これも前章

と同様に標高 1500m 以上の地域は解析対象から除いている。 

 

4.2.4. 再現性の評価手法 

 JRA-25 を「正解」みなし、JRA-25 と GCM 出力から検出される気象システムの気候値

的な分布を比較することで GCM における気象システムの再現性を評価した。ただし熱帯

低気圧の再現性の確認に関してはベストトラックデータ IBTrACS を用いた。「正解」とみ

なす JRA-25 および IBTrACS は以下の説明では参照データ（reference data）と呼ぶこと

にする。 

 本研究では各気象システムから一定距離（システム半径）内の降水をそれぞれの気象シス

テムに関連付ける。便宜的に各気象システムから一定距離の領域を各気象システムのシス

テムマスクと呼ぶと、システムマスク存在頻度の空間分布が再現されていることが重要で

ある。そこで各気象システムについて、システムマスク存在頻度の空間分布を参照データと

GCM 間で比較し気象システム再現性を評価した。 

 参照データと GCM 出力から月別（12 ヶ月分）のシステムマスク存在頻度気候値の空間

分布を算出した。次に 12 か月分の存在頻度気候値の空間分布を並べて結合し、参照データ

と GCM 間での類似度を評価した。12 か月分の空間分布を結合して比較することで、季節

変化の類似度も評価できる。類似度の評価には Taylor (2001)が提案した S 値を用いた。

Taylor の S 値は GCM と観測の類似性の評価に一般的に用いられている指標である（例え

ば Yokoi et al., 2013 など）。Taylor の S 値は以下の式で表される。 

 

S =  
4(1 + 𝑅𝑟𝑚)4

(𝜎𝑟/𝜎𝑚 + 𝜎𝑚/𝜎𝑟)2(1 + 𝑅𝑚𝑎𝑥)4
 

 

ここで𝜎𝑟および𝜎𝑟はそれぞれ参照データおよび GCM の存在頻度空間分布の空間方向の標

準偏差である。Rrmは参照データと GCM 間の空間方向の相関係数、Rmaxは空間相関係数が

取りうる最大値である。Rmax が明示的に決められない場合は 1 が与えられることが多いこ

とから、本研究でも Rmaxは 1 を用いた。S 値は 0～1 の範囲の値をとり、値が大きいほど類

似度が高い。各気象システムを同列に扱うため、S値は対象とする気象システムのモデル間

平均で割って正規化した。 
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4.3. GCM による気象システムの再現性 

4.3.1. 気象システムの再現性の確認 

 まず気象システムの空間的な再現性を確認するため、参照データと各 GCM の気象シス

テム存在頻度を図 4-1、図 4-2、図 4-3 に示す。 

 熱帯低気圧に関してはフィリピンの東海上や南インド洋の中央～西岸に存在頻度の高い

地域が分布するといった太平洋およびインド洋における存在頻度の空間的な特徴は多くの

GCM で表現されている（図 4-1）。ただし多くの GCM では南北の太平洋における熱帯低

気圧トラックが実際よりも東側に延びている傾向がみられる。北大西洋における熱帯低気

圧の高頻度域を捉えている GCM は 1 モデル（MPI-ESM-MR）のみである。JRA-25 では

北大西洋における熱帯低気圧は正しく検出されていることから、GCM で表現される北大西

洋の熱帯低気圧は JRA-25 と比較して、相対渦度や暖気核などの特徴が弱いと考えられる。

一方でいくつかの GCM では現実にはほとんど観測されない南大西洋の熱帯低気圧が検出

されている。 

 温低中心に関しては主要なストームトラックの特徴が GCM でも再現されていることが

わかる（図 4-2）。存在頻度の絶対値はモデル間で異なり、過大評価のモデルも過小評価の

モデルも存在する。存在頻度の大きさと GCM の空間解像度の間に明確な関係は見られな

かった。 

 前線に関しても温低中心同様に JRA-25 で表現される空間的な分布の特徴は各 GCM で

よく捉えられている（図 4-3）。さらに GCM（後述する方法で選別された 6 つの GCM）で

表現される前線のスナップショットの例を図 4-4 に示しておく。同時に示している降水分

布は日降水量であるので表示した時刻の前線と一対一で対応するものではないが、GCM で

も温帯低気圧に伴う前線とそれに対応する長く連なりのある降水域が表現されていること

が確認できる。さらに前線直交方向の降水コンポジット分布（図 4-5）も確認する。降水デ

ータには日平均降水量を用いているため 2 章でみた観測降水量による前線周辺の降水コン

ポジット分布と比較して広がりのあるつぶれた分布になっているが、観測値と同様に前線

位置付近に降水強度ピークを持ち、前線から離れるにつれて降水強度が減少していく様子

が確認できる。 
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図 4-1 熱帯低気圧のシステムマスク存在頻度 

青枠は最終的に解析に用いた 6 モデルを示す。 

 

BestTrack JRA25

CCSM4 MRI-CGCM3 CNRM-CM5

MIROC5 HadGEM2-ES inmcm4

MPI-ESM-MR CSIRO-Mk3-6-0 IPSL-CM5A-MR

NorESM1-M GFDL-CM3 IPSL-CM5B-LR
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図 4-2 温帯低気圧のシステムマスク存在頻度 

青枠は最終的に解析に用いた 6 モデルを示す。 

 

JRA25

CCSM4 MRI-CGCM3 CNRM-CM5

MIROC5 HadGEM2-ES inmcm4

MPI-ESM-MR CSIRO-Mk3-6-0 IPSL-CM5A-MR

NorESM1-M GFDL-CM3 IPSL-CM5B-LR
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図 4-3 前線のシステムマスク存在頻度 

青枠は最終的に解析に用いた 6 モデルを示す。 

 

 

 

 

JRA25

CCSM4 MRI-CGCM3 CNRM-CM5

MIROC5 HadGEM2-ES inmcm4

MPI-ESM-MR CSIRO-Mk3-6-0 IPSL-CM5A-MR

NorESM1-M GFDL-CM3 IPSL-CM5B-LR
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図 4-4 GCM で表現される前線の例 

1980 年 3 月の最初の 1 週間（2 日おきの 12:00UTC）の前線（赤色グリッド）と日

降水量（シェード）のスナップショット。コンターは海面校正気圧（青色：1010hPa

以下、紫色：1010hPa－1030hPa、赤色：1030hPa 以上）。 

 

  

2
mm/day
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図 4-4 の続き 

1980 年 3 月の最初の 1 週間（2 日おきの 12:00UTC）の前線（赤色グリッド）と日

降水量（シェード）のスナップショット。コンターは海面校正気圧（青色：1010hPa

以下、紫色：1010hPa－1030hPa、赤色：1030hPa 以上）。 

 

 

2
mm/day
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図 4-4 の続き 

1980 年 3 月の最初の 1 週間（2 日おきの 12:00UTC、ただし IPSL-CM5B-LR のみ

09:00UTC）の前線（赤色グリッド）と日降水量（シェード）のスナップショット。

コンターは海面校正気圧（青色：1010hPa 以下、紫色：1010hPa－1030hPa、赤色：

1030hPa 以上）。 

 

 

2
mm/day
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図 4-5 GCM で表現される前線直交方向の降水コンポジット分布 

横軸は前線直交方向の距離（正値：前線の暖気側、負値：前線の寒気側） 

 

  

4.3.2. GCM の選別 

 GCM による気象システムの再現性を Taylor の S 値を用いて評価し、解析に用いるモデ

ルの選別を行った。各気象システムを同列に扱うため、各気象システムの S 値はモデル間

平均で除して正規化したうえで熱帯低気圧、温低中心、前線の正規化した S 値の和を計算

した。図 4-6 に各モデルの正規化した S 値の比較を示す。GCM 間の気象システム再現性

の差は熱帯低気圧の再現性に大きく影響されている。温帯低気圧および前線の再現性につ
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いては熱帯低気圧のそれと比較して GCM 間の差は大きくない。本研究では正規化した S

値で評価した再現性の良い上位 6 モデルを以降の解析に用いる。なお、複数の気象システ

ムが混在している「その他」については S 値の計算は行っていない。「その他」の再現性を

明示的には考慮して GCM の選別を行っていない点は注意が必要である。 

 

 

図 4-6 正規化した S値のモデル間比較 

青：温低中心、灰色：前線、赤色：熱帯低気圧。星印は最終的に解析用に選別したモデル

を示す。 

 

  

4.3.3. GCM 出力を用いることの妥当性・必要性について 

 降水変化の解析に移る前に、GCM による予測結果を解析に用いることの妥当性・必要性

について述べておく。 

 本研究で用いるモデル出力は CMIP5世代の中解像度（緯度経度換算の格子幅 1°~3°程度）

GCM 出力である。総観スケールの温帯低気圧や前線はここで用いる解像度の GCM でも表

現される。熱帯低気圧については、中解像度の GCM においても熱帯低気圧の特徴をもつ擾

乱が表現されている一方、その発生頻度や季節変動にはバイアスも見られることが知られ

ている（Yokoi et al., 2009; Yokoi et al. 2012）。さらに熱帯低気圧の強度は過小評価の傾向

があることが気候変動に関する政府間パネル（IPCC）の第一作業部会第 5 次評価報告書で

も指摘されている（IPCC, 2013）。 

0
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 超高解像度（～数 10km）のモデルを除く GCM では特に強い熱帯低気圧の表現に限界が

あることが指摘されているものの、GCM 出力は依然として全球スケールの水文学や気候変

動影響評価における主要な入力情報の一つである。例えば複数分野にまたがる影響評価モ

デルの相互比較プロジェクト（ISI-MIP）では CMIP5 世代の中解像度 GCM の降水や地表

付近の気象変数を用いて渇水評価や洪水影響評価が行われている（Dankers et al., 2013; 

Schewe et al., 2013）。また Hirabayashi et al. (2013)は GCM から直接出力される流出量

を流量に変換し全球の洪水リスク評価を行ったが、GCM が出力する流出量も GCM が持つ

陸面サブモデルが降水や地表付近の気象変数から計算するもので、GCM の降水量を間接的

に利用していることになる。 

 水文学や影響評価研究の入力値としての GCM 降水量の重要性を鑑みれば、GCM が予測

する降水の解析は妥当かつ必要なことである。 

 

4.4. 降水量変化に対する各気象システムの寄与度 

気候変動に伴う降水量の変化に対する各気象システムの寄与度を評価した。特に断らな

い限り、6 モデルのマルチモデルアンサンブル（Multi Model Ensemble: MME）の平均の

結果を示す。また本節では強い降水の変化についても検討するが、これについては GCM が

出力する各地点の日単位降水量から現在気候の 99 パーセンタイル値（上位 1 パーセンタイ

ル値）および 99.9 パーセンタイル値（上位 0.1 パーセンタイル値）を求め、99 パーセンタ

イル降水量以上および 99.9 パーセンタイル降水量以上の強度をもつ降水をそれぞれ「強い

降水」および「非常に強い降水」と呼ぶことにする。将来気候における強い降水および非常

に強い降水の発生回数等を考える際も、その閾値には「現在気候」で計算した 99 パーセン

タイル値および 99.9 パーセンタイル値を用いる。日降水データの 99 パーセンタイル値以

上の降水と 99.9パーセンタイル値以上の降水はそれぞれ平均して年に 3.7回程度と 0.37回

程度発生する降水である。 

 

4.4.1. 各気象システム別の降水量 

 6 つの GCM による各気象システムに伴う降水量（現在気候）のアンサンブル平均を図 

4-7 に示す。比較のため、参照データ（ベストトラックデータ及び JRA-25 に基づく気象シ

ステムと降水データ GPCP1DD により計算。前章の図を再掲）の図も示している。 

 全体としては各気象システムに伴う降水量分布は GCM でも表現されていると言える。

ただし熱帯低気圧に伴う降水に関しては北太平洋および南インド洋でその分布域が参照デ

ータよりも東側に延びている。さらに南インド洋と南太平洋西部は過大評価の傾向がある。

また GCM の降水分布（総降水量）では南太平洋の SPCZ よりさらに東に向けて大きく伸

びる降水域がみられる。これはいわゆる”double ITCZ” と呼ばれる GCM のバイアスと考

えられる。解析に際しては GCM で表現される降水分布にはこうしたバイアスがあること

を念頭に置く必要がある。 
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図 4-7 各気象システムに伴う降水量の分布の比較（現在気候） 

左列は参照データ、右列は GCM のアンサンブル平均。上段から総降水量、熱帯低気圧に

伴う降水量、温帯低気圧（温低中心および前線）に伴う降水量、「その他」の降水量。 

 

 

4.4.2. 総降水量の将来変化に対する各気象システムの寄与度 

将来の降水量変化に対する各気象システムの寄与度を以下の式で評価した。 

𝐶𝑛𝑡𝑖 =
∆𝑃𝑖

|∆𝑃𝑇𝐶| + |∆𝑃𝐸𝑥𝐶 𝑐𝑒𝑛𝑡𝑒𝑟+𝐹𝑟𝑜𝑛𝑡| + |∆𝑃𝑜𝑡ℎ𝑒𝑟𝑠|
 

ここで i は気象システムの種類、Cnt は総降水量変化に対する各気象システムの寄与度、∆𝑃

は各気象システムに伴う降水量の将来変化を表す。ここで定義した寄与度 Cnti の式の分母

mm/month

Reference MME

Total 
precipitation

TC 
precipitation

ExC
(Center+Front) 
precipitation

“Others” 
precipitation

a) b)

c) d)

e) f)

g) h)
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は総降水量変化（∆𝑃𝑇𝐶 + ∆𝑃𝐸𝑥𝐶 𝑐𝑒𝑛𝑡𝑒𝑟+𝐹𝑟𝑜𝑛𝑡 + ∆𝑃𝑜𝑡ℎ𝑒𝑟𝑠）ではない。これは総降水量変化の大

小にかかわらず、寄与度を－1～+1 の範囲で表現するためである。各気象システムの寄与度

はその絶対値を積算すると 1 になる。マイナスの寄与度 Cntiはその気象システムが総降水

量を押し下げる方向に寄与していることを意味する。以下、寄与度 Cntiは 100 倍してパー

セントで表現する。例えば寄与度 Cnti=0.2 の場合は単に「寄与度 20%」のように表現する。 

総降水量の変化（図 4-8）と各気象システムに伴う降水量の変化（図 4-9）、そして総降

水量変化に対する各気象システムの寄与度の分布（図 4-10）を示す。6 つのモデル全てで

降水量変化の符号が一致する場所はドットで示している。降水量の増加と減少が同確率で

起こるとすれば、6 モデル全てで符号が一致する確率はおよそ 1.56%である。また寄与度の

図には比較のために現在気候における各降水システムの降水量分布を等値線で示している。 

 熱帯低気圧に伴う降水量の顕著な減少は南インド洋において見られ、その増減の方向に

ついてのモデル間の合意度も高い。南インド洋の熱帯～亜熱帯域を南西に延びる総降水量

の減少域では、その減少の 30-50%が熱帯低気圧による降水量の変化で説明される。フィリ

ピン東海上などの北西太平洋熱帯域では総降水量減少のおよそ 30-50%、北西太平洋の低～

中緯度域（15°N～30°N）では総降水量増加の 10-50%が熱帯低気圧によるものであるが、

この予測のモデル間の合意度は低い。 

 温帯低気圧（温低中心および前線）に伴う降水量変化に見られる特徴は現在気候でのスト

ームトラック域の軸から極側にかけての降水量増加、そしてストームトラック域の赤道側

辺縁部での降水量減少である。温帯低気圧に伴う降水量が極大になる緯度（図 4-11）は北

西太平洋、北大西洋、そして南太平洋では大きなシフトは見られない。降水量の観点から見

るとこれらの海域のストームトラックは軸（降水量の極大位置）の位置はほぼそのままに、

軸の赤道側が後退し極側が広がる変化である。一方、南インド洋および南大西洋では温帯低

気圧に伴う降水量の極大位置はやや極側（年平均降水量の極大位置で南インド洋は 5°程度、

南大西洋は 3°程度）にシフトする。このシフトは主に冬季（JJA）に見られる。温帯低気圧

に伴う降水量の変化は太平洋、大西洋、南インド洋の中高緯度、および北ヨーロッパ、東ア

ジア、北米、南米などの陸域の中高緯度における降水量増加の主要な要因であり、寄与度は

70%以上になる。また地中海周辺や南北太平洋、および南インド洋のストームトラック域の

赤道側辺縁部における降水量の減少は 70%以上が温帯低気圧の降水量減少によって説明さ

れる。 

 「その他」に分類される降水量の変化は南インド洋を除く熱帯域の降水量変化のほとんど

全量を説明する。 
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図 4-8 総降水量と各気象システムに伴う降水量の変化（モデルアンサンブル） 

ドットは 6 モデルの変化の符号がすべて等しい場所を表す 

 

  

mm/month

Total precipitation change
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図 4-9 各気象システムに伴う降水量の将来変化 

(a)熱帯低気圧、(b)温帯低気圧（温低中心＋前線）、(c)「その他」。ドットは 6 モデルの変

化の符号がすべて等しい場所を表す。黄色コンターは現在気候における各気象システム

の降水量分布。 

TCa)

ExC (Center + Front)b)

Othersc)

mm/month
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図 4-10 総降水量変化に対する各気象システムの寄与度 

(a)熱帯低気圧、(b)温帯低気圧（温低中心＋前線）、(c)「その他」。ドットは 6 モデルの変

化の符号がすべて等しい場所を表す。黄色コンターは現在気候における各気象システム

の降水量分布。総降水量変化が±5mm/month より小さい地域はマスクしている。 

 

contribution

TCa)

ExC (Center + Front)b)

Othersc)
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図 4-11 温帯低気圧に伴う降水量の緯度分布 

上段：年平均、中段：DJF、下段：DJF。実線：現在気候、点線：将来気候。

WN.PAC：北西太平洋（E130° – E160°）、N.ATL：北大西洋（W°70 – W°40）、

S.IND：南インド洋（E60° – E90°）、S.PAC：南太平洋（W130° – W100°）、S.ATL：

南大西洋（W40° – W°10）。 
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4.4.3. 強い降水の将来変化に対する各気象システムの寄与度 

 総降水量だけでなく強い降水の変化も、気候変動の影響評価や適応策の検討の面からは

重要である。そこで強い降水の積算値および発生回数の変化に対する各気象システムの寄

与度を検討した。強い降水の総量に対する寄与度は、前項で示した寄与度の式を日降水量 99

パーセンタイル値以上の降水のみを用いて計算したものである。発生回数に対する寄与度

は以下の式で計算した。 

 

𝑁_𝐶𝑛𝑡𝑝𝑒𝑟𝑐𝑒𝑛𝑡,𝑖 =
∆𝑁𝑝𝑒𝑟𝑐𝑒𝑛𝑡,𝑖

|∆𝑁𝑝𝑒𝑟𝑐𝑒𝑛𝑡,𝑇𝐶| + |∆𝑁𝑝𝑒𝑟𝑐𝑒𝑛𝑡,𝐸𝑥𝐶(𝐶𝑒𝑛𝑡𝑒𝑟+𝐹𝑟𝑜𝑛𝑡)| + |∆𝑁𝑝𝑒𝑟𝑐𝑒𝑛𝑡,𝑜𝑡ℎ𝑒𝑟𝑠|
 

 

ここで i は気象システムの種類、percent は閾値とするパーセンタイル、N_Cnt は閾値以上

の強度の降水回数に対する各気象システムの寄与度、∆𝑁は各気象システムに伴う降水のう

ち、閾値以上の強度の降水発生回数である。 

 現在気候における強い降水の強度（99 パーセンタイル日降水量）の分布を図 4-12 に、強

い降水の発生回数の変化率を図 4-13 に示す。図は示さないが、閾値以上の降水積算値の変

化率も非常に似た分布になる。強い降水が減少するのは地中海周辺、カリブ海の東部からア

フリカ大陸の北西沖にかけての海域、そして南半球の各大陸の西方沖 15°S-35°S である。

他の地域については強い降水は増加する。中・高緯度や熱帯域海上では増加率 100%を超え

る地域も多い。 

強い降水の積算値に対する寄与度（図 4-14）と発生回数に対する寄与度（図 4-15）は共

に類似した分布を示している。 

熱帯低気圧はインド洋の熱帯・亜熱帯を南西に延びるトラックの上流域（東～中部域）、

フィリピン東海上、カリブ海等では強い降水を減少させる方向に働き、一方でインド洋西岸

のマダガスカル島周辺や南西太平洋、北太平洋の亜熱帯～中緯度域では強い降水を増加さ

せる方向に働く。閾値を設けず総降水量変化への寄与度を評価した場合には熱帯低気圧は

多くの地域で降水量を減少させる方向に働いていたが、強い降水にのみ着目すると熱帯低

気圧は逆方向、つまり強い降水を増加させる方向に働く地域が多い。 

温帯低気圧（温低中心および前線）は中・高緯度における強い降水を増加させる。特に高

緯度においては積算量、発生回数のどちらにおいても 90%以上の寄与度である。閾値をつ

けない場合と比較すると、強い降水変化について考えた場合には温帯低気圧はより多くの

地域で降水を増加させる方向に寄与し、さらにストームトラックの低緯度側辺縁部では寄

与度の符号が逆転（増加方向に逆転）している。 

「その他」についても熱帯低気圧や温帯低気圧と同様であり、すべての強度の降水を考え

る場合と比較すると、強い降水変化について考えた場合には多くの地域で降水量を増加さ

せる方向に働いている。特に中米や南米における差は顕著である。 

最後に、現在気候と将来気候の各気象システムに伴う降水量の地域別の比較を図 4-17 に、

降水量変化に対する各気象システムの寄与度の地域別にまとめたものを図 4-18 に示す。中
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米、地中海、アフリカ南部、オーストラリア（北部、南部）、アマゾン、南米西部などでは

総降水量が減少するが、非常に強い降水（99.9 パーセンタイル値以上）の積算量はこれら

の地域においても増加する（図 4-18）。どの地域においても、強度の強い降水ほど大きな増

加率を示す。 

すべての降水を考える場合と極端降水を考える場合で、東南アジアの熱帯低気圧による

降水変化の符号が変わるといった特徴はこの地域別比較（図 4-17、図 4-18）でも見て取れ

る。さらに、中・高緯度など元々温帯低気圧の寄与度が大きい地域では、強い降水になるほ

ど降水変化への温帯低気圧の寄与度が大きい傾向がある。また中米、東南アジア、南アジア、

アフリカ南部、オーストラリア北部といった熱帯低気圧の影響を受ける地域では強い降水

を考えるほど、熱帯低気圧が降水量を増加させる方向に大きく寄与している。東アジアでは、

強い降水を考える場合にも熱帯低気圧の寄与度は増加しないが、強い降水（99 パーセンタ

イル値以上）および非常に強い降水（99.9 パーセンタイル値以上）の変化（増加）の有意性

は増加している。 

なお将来の降水量の「増加量（率）」に対してある気象システムの寄与が大きいことは、

必ずしも「将来の降水量」におけるその気象システム由来の降水割合が大きくなることと同

義ではない。たとえば各気象システムの降水量増加率が同じならば（このとき、総降水量に

対する各システム由来の降水割合は変化しない）、現在気候における降水量が大きい気象シ

ステムほど将来の降水量総変化に対する寄与は大きくなる。降水総量に対する各システム

由来の降水割合の変化については 4.4.4 節で述べる。 

 

 

図 4-12 現在気候における 99 パーセンタイル日降水量（マルチモデル平均） 

 

 

mm/day
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図 4-13 強い降水の発生回数の変化率 

強い降水は現在気候の 99 パーセンタイル日降水量以上の強度の降水。ドットは 6 モデル

の変化の符号がすべて等しい場所を表す。 

 

 

  

%
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図 4-14 強い降水の積算値将来変化に対する各気象システムの寄与度 

(a)熱帯低気圧、(b)温帯低気圧（温低中心＋前線）、(c)「その他」。ドットは 6 モデルの変

化の符号がすべて等しい場所を表す。総降水量変化が±5mm/month より小さい地域はマ

スクしている。 

contribution

TCa)

ExC( Center + Front)b)

Othersc)
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図 4-15 強い降水発生回数将来変化に対する各気象システムの寄与度 

(a)熱帯低気圧、(b)温帯低気圧（温低中心＋前線）、(c)「その他」。ドットは 6 モデルの変

化の符号がすべて等しい場所を表す。総降水量変化が±5mm/month より小さい地域はマ

スクしている。 

 

 

contribution

TCa)

ExC( Center + Front)b)

Othersc)
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図 4-16 解析対象地域（再掲） 

N.Euro：北ヨーロッパ、C.Euro：中央ヨーロッパ、Medit：地中海および南ヨーロッパ、

W.Afr：アフリカ西部、E.Afr：アフリカ東部、S.Afr：アフリカ南部、N.Asia：北アジア、

E.Asia：東アジア、SE.Asia：東南アジア、N.Aust：オーストラリア北部、S.Aust：オー

ストラリア南部およびニュージーランド、NE.Can：カナダ北東部・グリーンランド・ア

イスランド、WN.Amr：北米西部、CN.Amr：北米中部、EN.Amr：北米東部、C.Amr：

中央アメリカ、Amazon：アマゾン、WS.Amr：南米西部、SES.Amr：南米南東部 

 

  

N.Euro

C.Euro

Medit

W.Afr

E.Afr

S.Afr

S.Asia S.Aust

N.Aust

SE.Asia

E.Asia

N.Asia E.CanWN.Amr CN.Am
r

EN.Amr

C.Amr

WS.Amr SES.Amr Amazon
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図 4-17 現在気候と将来気候における各気象システムに伴う降水量比較（地域別） 

各パネルの左側棒グラフ：現在気候、右側棒グラフ：将来気候。 

a）平均降水量、b)非常に強い降水（現在気候 99.9 パーセンタイル日降水量以上の降水累

積値）。現在気候の値を 1 として正規化して表示している。 

赤：熱帯低気圧（TC）、青：温帯低気圧（ExC）、黄色：その他（Others） 

 

  

OthersExCTC

a) Mean precipitation

OthersExCTC

b) Extreme precipitation
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図 4-18 降水量積算値の変化率と各気象システムの寄与度（地域別） 

菱形プロット：降水量積算値の変化率（左軸（％））、棒グラフ：各システムの寄与度（右軸

（％））。各パネルの左列：全ての降水、中列：99 パーセンタイル値以上の降水、右列：99.9

パーセンタイル値以上の降水。降水量変化が有意（両側 t 検定 5%）なものは下段パネルのボ

ックスに色を付けている（総降水量は黒、熱帯低気圧は赤、温帯低気圧は青、その他は黄、た

だし高緯度地域の熱帯低気圧は検定を行わず灰色としている）エラーバーは気象システムを

分けない降水量変化の 1σの幅を示す。 

Total change OthersExCTC
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4.4.4. 総降水量に対する各気象システムの降水量割合の将来変化 

 現在気候でみられる総降水量や強い降水に対する各気象システム由来の降水の相対的な

割合は、気候変動により変化するのだろうか。その変化を調べた。 

 図 4-19はGCMで表現された現在気候の総降水量における各気象システム由来の降水量

の割合である。前章でみた観測降水量に基づく分布と比較して、南太平洋の熱帯低気圧由来

の降水の過大評価や北大西洋の熱帯低気圧の降水の過小評価などが見られる。こうした

GCM のバイアスに注意した上で、この割合が将来どのように変化するのかを調べる。 

 図 4-20、図 4-21 はそれぞれ総降水量および強い降水（現在気候 99 パーセンタイル値以

上）の積算値に対する各気象システム由来の降水割合の将来変化である。また図 4-22 はそ

の地域別の集計である。総降水量に対する割合の変化を見ると（図 4-20）、比較的明確な変

化が見られるのは北太平洋、南インド洋、北米大陸東岸、アマゾン付近である。主に陸域を

中心に集計した地域別集計（図 4-22）では北米東部、東アジア、東南アジア、アマゾンで

割合の変化が目立つ。ただし地域別集計では領域平均の影響で割合変化の絶対値はやや小

さくなっている。南インド洋では熱帯低気圧の割合が減少し、代わりに「その他」の割合が

増加している。北太平洋 15°-30°N 付近や北米大陸東岸付近では温帯低気圧（温低中心およ

び前線）の降水の割合が減少し、「その他」の降水がそれを補っている。アマゾンなど南米

大陸北部では温帯低気圧の降水量割合が増加しているが、これは地形的な要因による温度

傾度が前線として検出されているものと考えられる。 

 強い降水（現在気候 99 パーセンタイル日降水量以上）の積算量に対する割合に着目する

と、各気象システムの相対的な割合の変化はより大きい地域が多い。特にすべての降水を対

象とする場合と比較して大きな違いは、15°-30°N 付近での強い降水に対する熱帯低気圧由

来の降水割合が顕著に増加し、温帯低気圧に伴う降水の割合が減少している点である。例え

ば台湾の東海上付近では、強い降水の積算量に対する熱帯低気圧由来の降水割合は、現在か

ら将来で 0.1 ポイント（割合にして 1 割）以上増加し、それとバランスするように温帯低気

圧由来の降水割合が減少する。一方、北西太平洋の熱帯～亜熱帯域、南インド洋の熱帯～亜

熱帯域、ベンガル湾などでは熱帯低気圧の割合が減少し、「その他」の割合が増加する。 

 総降水量および強い降水に対する各気象システム由来の降水割合の変化についてまとめ

ると、概ね以下のようになる。 

熱帯低気圧：熱帯域で割合減少、南北 15° − 30°で割合増加。 

温帯低気圧：南北 15° − 30°で割合減少。中高緯度でほぼ変化なし～割合減少。 

その他：低緯度～中緯度で割合増加。 

ただし、「その他」の割合が顕著に減少するアマゾンのような例外もある。また割合の減

少がその気象システム由来の降水の減少と同義ではない点には注意が必要である。例えば

東アジアの非常に強い降水の積算量に対する温帯低気圧由来の降水は、熱帯低気圧や「その

他」と比較した相対的な割合は減少するが（図 4-22）、その量自体は増加する（図 4-18）。 
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図 4-19 GCM で表現された現在気候における総降水量に対する各気象システム降水量の

割合 
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図 4-20 総降水量に対する各降水システム降水量の割合の変化 

単位は無次元。例えば＋0.1 はあるシステムの割合が 0.1（10％）増加したことを示す。 

現在気候における平均降水量＜300mm/year の地点と標高>1500m の地点はマスクして

いる。 
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図 4-21 強い降水（99 パーセンタイル日降水量以上）の総量に対する各気象システム降

水量の割合の変化 

単位は無次元。例えば＋0.1 はあるシステムの割合が 0.1（10％）増加したことを示す。 

現在気候における平均降水量＜300mm/year の地点と標高>1500m の地点はマスクして

いる。 
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図 4-22 降水総量に対する各気象システム降水量の割合の変化（地域別） 

棒グラフは左：平均降水量、中：降水（現在気候 99 パーセンタイル値以上）、右：

非常に強い降水（現在気候 99.9 パーセンタイル値以上）。値は各システム由来の降

水割合（0.0～1.0）の変化量（将来気候－現在気候）。 

赤：熱帯低気圧、青：温帯低気圧、黄：その他 

OthersExCTC
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4.4.5. 考察 

 まず総降水量の変化に対する各気象システムの寄与度を定量化した。南インド洋では熱

帯低気圧による降水量の減少が一部「その他」による降水量の増加で相殺される傾向が見ら

れた。この地域における、降水原因を分別しない総降水量変化に関してはモデル間の合意度

は高くない。同地域の熱帯低気圧および「その他」の降水量変化それぞれに関してみると、

熱帯低気圧の降水量変化はモデル間の合意度が高く、一方で「その他」については合意度が

高くない。この地域における総降水量変化の不確実性の多くは「その他」の降水量の不確実

性によるものと考えられる。また例えば台湾の東海上の総降水量のモデル間合意度は低い。

この地域における各気象システムの降水量変化のモデル間合意度をみると、温帯低気圧（温

低中心および前線）に伴う降水量、そして「その他」の降水量変化のモデル間合意度は高い

が、一方で熱帯低気圧の降水量変化に関するモデル間合意度は低い。従って台湾の東海上に

おける総降水量変化の不確実性の多くは熱帯低気圧に伴う降水量の不確実性に起因すると

考えられる。このように総降水量の変化の要因を複数の気象システムに分離しそれぞれの

不確実性を考えることで、総降水量変化の不確実性の要因となる気象システムを推定する

ことができる。 

 次に強い降水(現在気候 99 パーセンタイル降水量以上)の変化に対する各気象システムの

寄与度を評価し、すべての降水を対象とした場合（降水強度の下限閾値をつけない場合）の

降水量変化への寄与度評価の結果と比較した。特徴的なのは、すべての降水を対象とした場

合と比較して強い降水については、各気象システムが降水量を増加させる方向に働く地域

が多い点である。さらに、非常に強い降水（99.9 パーセンタイル降水量以上）の変化はどの

地域においても増加を示し、各気象システムも非常に強い降水を増加させる方向に働いて

いた。つまり総降水量についてはそれを減少させる方向に各気象システムが働く地域にお

いても、強い降水やさらに強い降水についてはそれを増加させる方向に変化することがわ

かる。 

 複数の気象システムを同時に考慮することで、総降水量や強い降水に対する各気象シス

テム由来の降水の相対的な割合がどう変化するかを調べることもできる。総降水量に対す

る割合については、北太平洋の 15°N-30°N や北米東岸における温帯低気圧由来の降水割合

が減少する。これはそれぞれの地域におけるストームトラックの軸から赤道側にかけて温

帯低気圧の降水量が減少するためである。また南インド洋やベンガル湾では熱帯低気圧由

来の降水割合が減少する。強い降水に対する割合では、北太平洋および北大西洋の 15°-30°N

付近における熱帯低気圧由来の降水割合が顕著に増加するのが特徴的であった。同地域で

は代わりに温帯低気圧の降水割合が減少している。こうした割合変化は、主に熱帯低気圧に

よる強い降水の増加によるものであり、温帯低気圧による強い降水が大きく減少するため

ではない。これは将来の強い降水の変化に対する各気象システムの寄与度を評価した図 

4-14 からわかる。総降水量や極端降水に対する各気象システムの寄与度のバランスがそれ

ぞれの地域が属する気候帯を特徴づける要素の一つであると考えるならば、ここで確認さ
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れたような降水システムの寄与度の変化が大きい地域（中国南東部沿岸、台湾、日本の南西

諸島、北米東岸といった陸域を含む北太平洋および北大西洋のストームトラック赤道側辺

縁や南インド洋、ベンガル湾など）はその属する気候帯自体が変わる地域であると言える。 

 

 

4.5. 降水の頻度および強度変化からみた各気象システム

の降水量変化 

本節では特に熱帯低気圧と温帯低気圧（温低中心および前線）に伴う降水に着目し、各気

象システムの降水量の変化をさらに降水量の頻度変化と強度変化に分解する。総降水量変

化は以下のように分解できる。 

∆𝑃𝑖 =  𝑃𝑖
′ − 𝑃𝑖 = (𝑛𝑖 + ∆𝑛𝑖) ∙ (𝐼𝑖 + ∆𝐼𝑖) − 𝑛𝑖 ∙ 𝐼𝑖

= ∆𝑛𝑖 ∙ 𝐼𝑖 + 𝑛𝑖 ∙ ∆𝐼𝑖 + ∆𝑛𝑖 ∙ ∆𝐼𝑖 

 

ここでΔP は現在から将来への総降水量変化、i は気象システムの種類、Pi および Pi’’は

それぞれ現在気候と将来気候における気象システム i に伴う降水量、n および I はそれぞれ

現在気候の降水回数と降水強度、Δn とΔI はそれぞれ現在気候から将来気候への降水回数

と降水強度の変化を表す。右辺 2 行目の第 1 項は総降水量変化に対する降水頻度変化の影

響分（頻度項）、第 2 項は降水強度変化の影響分（強度項）と解釈できる。第 3 項は交絡項

である。交絡項が小さければ、総降水量変化は頻度項と強度項の二つで考えることができる。

熱帯低気圧に伴う降水量の変化と温帯低気圧に伴う降水量の変化についてそれぞれの項を

評価した（図 4-23 および図 4-24）。 

熱帯低気圧に伴う降水については、頻度はほぼ全域で減少するが、北西太平洋中緯度域で

は頻度の増加が見られる。ただしモデル間の合意度は高くない。降水平均強度は熱帯低気圧

の通過地域のほぼ全域で増加する。交絡項は南太平洋と南インド洋においてやや大きい地

域がある。 

温帯低気圧に伴う降水については、まず交絡項は他の 2 項と比較して十分に小さい。主

要なストームトラックの軸付近から赤道側辺縁部にかけて温帯低気圧に伴う降水の頻度が

減少する。一方、軸付近とその極側で降水の平均強度が増加する。地中海やストームトラッ

ク赤道側辺縁部の一部では降水平均強度の減少も見られる。ただし一部の地域においては

注意が必要である。詳しく調べたところ、温帯低気圧に伴う降水は高緯度においては非常に

弱い降水の頻度が減少し、それより強い降水の頻度は増加する。降水の総回数はほぼ変わら

ない。一方、地中海、アフリカ南部～オーストラリア南部、南米南西端付近などストームト

ラック赤道側辺縁部の一部では非常に弱い降水が増加し、それより強い降水の頻度は減少

する。例えば 1mm/day 以上の強度の降水のみを対象にした場合（図 4-25）、温帯低気圧に

伴う降水は高緯度では頻度が増加し、平均強度の増加幅はやや抑えられる。また地中海、ア

フリカ南部～オーストラリア南部、南米南西端付近などストームトラック赤道側辺縁部の
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一部では平均強度はあまり変わらず頻度が減少する。こうした傾向は温帯低気圧に伴う降

水の降水強度別頻度変化からも理解できる（図 4-28）。なお、熱帯低気圧の降水については

非常に弱い降水を考慮するかどうかについて、頻度変化や強度変化の解析は大きな影響を

受けない。これは熱帯低気圧に伴う降水の強度別頻度変化からも理解できる（図 4-27）。 

主要な地域（図 4-16）における各気象システムの総降水量変化、強度項、頻度項の比

較を図 4-26 に示す。東アジアを除き熱帯低気圧の降水頻度は減少、降水強度は増加す

る。東アジアでは熱帯低気圧の降水強度の増加が熱帯低気圧に伴う降水量積算値の増加

の 6 割近くを説明する。総量と頻度も増加するが、共に変化の有意性は小さく不確実性

が大きいと解釈できる。 

温帯低気圧に伴う降水量については、まず前述のように一部の地域（高緯度および地

中海、アフリカ南部～オーストラリア南部、南米南西端付近など）では非常に弱い降水

量を考慮するかどうかで総降水量変化に対する強度・頻度変化の寄与が異なる。なお、

非常に弱い降水の考慮の有無は総降水量変化の大きさにはほとんど影響しない。ある程

度明確な降水（1mm/day 以上）のみを温帯低気圧に伴う降水と考えると、高緯度（カ

ナダ東部、北ヨーロッパ、北アジア）を除く地域では温帯低気圧に伴う降水の頻度は減

少、平均強度は増加する。降水総量の増減は両者のバランスで決まることになる。高緯

度（カナダ東部、北ヨーロッパ、北アジア）では温帯低気圧に伴う降水はその頻度も平

均強度も増加する。 
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図 4-23 熱帯低気圧に伴う降水量変化に対する頻度変化・強度変化の影響分 

 

 

mm/month

頻度項

強度項

交絡項
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図 4-24 温帯低気圧に伴う降水量変化に対する頻度変化・強度変化の影響分 

 

頻度項

強度項

交絡項

mm/month
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図  4-25 温帯低気圧に伴う降水量変化に対する頻度変化・強度変化の影響分

（1mm/dy 以上の降水をもたらす温帯低気圧を対象とした場合） 

 

mm/month

頻度項

強度項

交絡項



147 |  

 

 

 

 

図 4-26 主要な地域における総降水量変化と強度項・頻度項のまとめ 

(a)熱帯低気圧、(b)温帯低気圧、(c)1mm/day 以上の降水量を対象にした場合の温帯低気

圧。総降水量変化のエラーバーは 1σ幅。総降水量、頻度、強度のモデルのアンサンブル

平均の変化が有意（有意水準 5%、両側 t検定）である場合は地域名の上に色付きの横棒

を表示している(黒：総降水量変化、赤：頻度変化、青：強度変化)。 
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図 4-27 熱帯低気圧に伴う降水の降水強度別頻度変化 

頻度変化は（将来気候の降水頻度 － 現在気候の降水頻度）÷（現在気候の降水頻度）

×100 。エラーバーはモデル間の標準偏差。 
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図 4-28 温帯低気圧に伴う降水の降水強度別頻度変化 

頻度変化は（将来気候の降水頻度 － 現在気候の降水頻度）÷（現在気候の降水頻度）

×100 。エラーバーはモデル間の標準偏差。 

 

 

 

4.5.1. 強度項および頻度項と平均気温変化の関係 

 将来予測される気温上昇量は GCM によって異なる。気候変動による気温上昇の度合い
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の各項と、GCM が予測する気温上昇量の関係を調べた（図 4-29）。なお、ここで主に着目

する降水強度に関しては降水強度の下限閾値をわずかに変化させた場合（0>mm/day から

>1mm/day に変更した場合）にも結果に大きな差は見られない。熱帯低気圧については

30°S-30°N、温帯低気圧（温低中心および前線）については中緯度（30°N-60°N、30°S-60°S）

をそれぞれ南北半球に分けて平均し、各 GCM の値をプロットした。気温は地表面気温

（Surface air temperature）を用いた。 

 熱帯低気圧と温帯低気圧のどちらの降水に関しても、頻度変化と気温上昇度の大きさに

明確な関係は見られない。一方、降水強度は気温上昇の大きい GCM および地域ほど大きな

変化率を示す傾向がある。この傾向は特に熱帯低気圧の降水強度変化において顕著である。 

 気候変動が降水強度を変化させる要因として考えられるものの一つは、大気中の水蒸気

量の変化である。気温上昇は Clausius-Clapeyron の関係により大気が含み得る水蒸気量を

増加させ、降水強度の増加につながる。これは一般に熱力学的効果（thermodynamic effect, 

thermodynamic change）と呼ばれる（Emori and Brown 2005; O’Gorman and Schneider 

2009; Sugiyama et al., 2010）。実際に各 GCM が予測する水蒸気量（混合比）をみると（図 

4-29）、気温上昇度の大きさと共に水蒸気量も増加しており、その増加率は Clausius-

Clapeyron の関係から予想されるおよそ 7%/K と非常に近い増加率を示している。降水強

度変化率と気温上昇度の関係を熱帯低気圧と温帯低気圧で比較すると、熱帯低気圧の降水

強度変化率（5.7%/K）はより水蒸気量増加率に近い値を示している。 
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図 4-29 強度項・頻度項の平均気温変化依存性 

縦軸は現在から将来への変化率（％）、横軸は各 GCM の地域平均地表面気温変化（K）。 

円形プロットは北半球（30°N-60°N：温帯低気圧、0°N-30°N：熱帯低気圧）の平均を示

し、四角プロットは南半球（30°S-60°S：温帯低気圧、0°N-30°N：熱帯低気圧）を示す。

同色・同形の各プロットは各 GCM の結果に対応する。黒実線は 7%/K の増加率を示し、

破線は強度項と混合比の線形回帰直線（切片＝0 としている）。 
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4.5.2. 考察 

熱帯低気圧の降水頻度項の変化は主に熱帯低気圧自体の通過頻度の減少が反映されたも

のであると考えられる。Emanuel et al. (2008)は CMIP3 世代の 7 つの GCM を解析し、南

北インド洋、東南アジア、南太平洋、ユカタン半島の西側海上では熱帯低気圧の発生頻度が

減少し、一方で北太平洋の中央部熱帯域から日本の南海上・台湾の東側付近まで北西に延び

る海域や北大西洋（フロリダ半島の東海上付近）、そしてアラビア海において熱帯低気圧の

発生頻度が増加することを示した。アラビア海および北大西洋での明確な頻度増加が見え

ない点を除けば（通過頻度と発生頻度の違いがあるものの）本研究で解析した GCM におけ

る熱帯低気圧も同様の頻度変化の地理的分布を示している。北西太平洋など一部を除いて

熱帯低気圧の頻度が全般的に減少する傾向は、超高解像度モデルを用いた実験（Bengtsson 

et al., 2007; Sugi et al., 2009; Murakami et al., 2013)とも整合的であり、今回解析対象と

した GCM の空間解像度（およそ 3°～1°程度）においても、通常の熱帯低気圧の頻度変化は

高解像度モデルと同様に表現されていると言える。また、北西太平洋での熱帯低気圧の頻度

変化についてはモデル間の予測一致度が高くない点も共通している（Sugi et al., 2009）。解

析対象領域のうち東アジアのみは熱帯低気圧に伴う降水頻度の増加が予測される。CMIP5

世代の 5 つの GCM を解析した研究では台湾の東側海上および東シナ海における熱帯低気

圧の発生頻度の増加が予測されており（Yokoi et al. 2012）、こうした海域での熱帯低気圧

の発生頻度の増加が東アジア域における熱帯低気圧の降水頻度の増加の一因であると考え

られる。ただし、本研究の解析では東アジア域における熱帯低気圧の降水頻度変化はモデル

間の予測の一致度は高くない。 

ストームトラックの軸付近から極側にかけて温帯低気圧および前線の降水量の増加が見

られていたが（図 4-10）、これは主に降水の強度の増加によるものであることがわかる（図 

4-24）。一方、赤道側で見られた温帯低気圧および前線の降水量の減少は頻度の減少で説明

される。 

温帯低気圧のみに着目し降水の総量・強度・頻度変化を見ると、温帯低気圧に伴う降水変

化を個別に扱った既往研究（Finnis et al. 2007; Zappa et al., 2013 など）と概ね同様の傾

向であるが、例外もある。非常に弱い降水（1mm/day 未満）も温帯低気圧に伴う降水に含

めた場合、本研究では北半球高緯度における温帯低気圧の降水増加が予測され、その変化は

主に温帯低気圧に伴う降水強度の増加によるものであった。そして同地域の温帯低気圧の

降水頻度は若干ではあるが減少していた。気候モデル CCSM3 を用いて北半球の 9-5 月の

温帯低気圧に伴う降水の将来変化を調べた Finnis et al. (2007)もまた高緯度における温帯

低気圧の降水増加を示しており、その増加原因は主に降水強度の増加によるものとしてい

る。しかし彼らは降水頻度も、強度変化の大きさには及ばないものの増加するとしている。

温帯低気圧に伴う降水頻度変化の不一致の原因として、ひとつは対象とする季節の違いが

考えられるが、より重要であるのが対象とする降水の定義である。Finnis et al. (2007)は温

帯低気圧中心の 250km 以内から伸びる連続した 1.5mm/day 以上の large scale の降水

（GCM 内で large scale 降水として発生しているもの）と、それと同じ位置に降る対流性
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降水を温帯低気圧による降水と定義している。つまり 1.5mm/day 以下の強度の large scale

の降水と、それと同地点で発生する対流性降水は考慮していない。そこで本研究の 1mm/day

以上の降水のみを対象とした解析結果（図 4-25 および図 4-26(c)）をみると、Finnis et al. 

(2007)と同様に高緯度では温帯低気圧に伴う降水の頻度が増加するという結果になる。降水

の積算値と強度変化の傾向はほぼ変わらない。これは 1mm/day に満たないような非常に弱

い降水をもたらす温帯低気圧は減少するが、それ以上の強度の降水をもたらす温帯低気圧

は増加することを意味する。対象とする降水に非常に小さな閾値（1mm/day）をつけた場

合の頻度項・強度項の結果の変化は、地中海、アフリカ南部～オーストラリア南部、南米南

西端付近などストームトラック赤道側辺縁部の一部でも見られる。これらの地域において

温帯低気圧に伴う降水の強度変化・頻度変化を考える場合には、非常に弱い降水を考慮する

かどうかが重要であると言える。なお、温帯低気圧による非常に強い降水の頻度はほぼすべ

ての地域で増加する（図 4-28）。 

強度項・頻度項とその不確実性が総降水量変化の予測に与える影響を解釈するために、熱

帯低気圧と温帯低気圧および前線に伴う降水変化とそれぞれの強度項・頻度項を主要な地

域（図 4-16）についてまとめたものが図 4-26 である。変化のアンサンブル平均値が大き

いにも関わらず強度項・頻度項に統計的有意性が見られないケースは、予測の不確実性（モ

デル間のばらつき）が大きい為であると解釈できる。例えば東アジアにおいては熱帯低気圧

の頻度項の不確実性が大きく、これが熱帯低気圧に伴う総降水量の不確実性の大きな原因

になっている。また興味深いことに熱帯低気圧に伴う総降水量に有意な変化がみられない、

または不確実性の大きい東南アジア、オーストラリア、中央アメリカにおいても、その強度

および頻度に関しては有意な変化が見られる。これはたとえ熱帯低気圧に伴う総降水量の

予測に大きな不確実性が伴っていても、その降水強度や降水頻度に関しては GCM の予測

が（少なくとも複数のモデルで一致した傾向を予測するという点において）比較的確かな情

報を提供してくれると考えることができる。 

 熱帯低気圧と温帯低気圧に伴う降水強度は気温上昇度に対して明確な関係が見られ、特

に熱帯低気圧においては気温上昇に伴う水蒸気の増加率に比較的近い値（5.7%/K）を示し

た。強い降水ほど大気中の水蒸気量の影響を大きく受けると考えられ（Trenberth 2003）、

一般に強い降水を伴うことの多い熱帯低気圧の降水強度の方が温帯低気圧より大気中の水

蒸気量との関係が強いと考えられる。またここで示した結果から判断することはできない

が、システムの発達プロセスの違いも影響している可能性がある。 

最後に、熱帯低気圧においては降水強度の増加率が水蒸気量増加率と比較的近い値を示

したものの、その間にはまだわずかな差がある点について考察する。Held and Soden (2006)

は全球の降水平均強度を以下の式で近似できるとした。 

P = M q 

ここで P は全球の降水平均強度、M は降水域おいて境界層からそれより上の層へ単位時

間に輸送される大気質量フラックス、q は境界層の平均混合比である。水蒸気は全て凝結し

て降水になると仮定している。同様な考え方を仮に本研究で対象とした半球スケール（半球

中緯度および半球熱帯域）に適用すると、降水強度増加率と混合比増加率の差は大気質量フ
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ラックスで説明できるのではないかと考えた。つまり 

∆𝑃

𝑃
=

∆𝑀𝑞 + 𝑀∆𝑞 + ∆𝑀∆𝑞

𝑀𝑞
≅

∆𝑀

𝑀
+

∆𝑞

𝑞
 

と考える。ここで近似的に大気質量フラックスの変化率を 500hPa における鉛直 p 速度

（hPa/s）の変化率で代用し3、各気象システム降水域での大気質量フラックスの変化率

（∆M/M）を考えた。鉛直 p 速度はシステム半径内の上昇流域のみをサンプリングしている

が、正味の値をサンプリングした場合も結果はほぼ変わらない。結果は図 4-29 の黄色プロ

ットで示している。正の値は上向きフラックスの増加を表す。大気質量フラックスはやや減

少するが、降水強度の変化率と混合比変化率の差を説明できるほどの減少ではないことが

わかる。図からこれ以上の原因を探ることは難しいが、例えば上昇した水蒸気のうち降水と

して落下する割合を表す降水効率の変化などが影響しているのではないかとも考えられる。 

  

 

 

 

 

  

                                                   
3近似的に静水圧平衡を仮定すると、∆p = −ρg∆zから ∆p/∆t = −ρg∆z/∆t、つまりω =

−ρgwとなる。ここで p は気圧（hPa）、ρは大気の密度（kg m-3）、g は重力加速度（ms-

2）、z は高度（m）、tは時間（s)、ωは鉛直 p 速度（hPa s-1）、wは鉛直速度（m s-1）。す

ると、ある高度面における大気の質量フラックス M はM = ρw = −ω/gとなり、大気質量

フラックスの変化率は近似的に鉛直 p 速度の変化率で代用できる。 
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4.6. システム半径に対する感度 

まとめに移る前に各降水システムに伴う降水量の将来変化がシステム半径の設定の仕方

にどのような影響を受けるかを確認しておく。 

 表 4-2 は熱帯低気圧に伴う降水量の総量変化、頻度変化、強度変化を、熱帯低気圧のシ

ステム半径を±25%変化させて比較している。システム半径を変えた場合も各項の変化の方

向（符号）は変わらない。また変化の有意性判定も結果に差はない。システム半径を変えた

場合の将来変化率の差が大きいのは東アジアの各項、オーストラリア北部の総量変化、中米

の総量変化、北米中部の各項、北米東部の総量変化であるが、これらはいずれも統計的有意

性判定で明確な変化がみられず、不確実性の大きい予測項である。 

 同様に温帯低気圧に伴う降水量変化の比較を表 4-3 に示す。温帯低気圧については温

低中心と前線のシステム半径を同時に±25%変化させて比較した。温帯低気圧の場合も

地中海の頻度変化、オーストラリア南部の頻度変化、そして南米西部の頻度変化を除き

変化の方向（符号）は変わらない。また変化の統計的有意性判定も一部（北米西部の総

量変化、北米中部の総降水量変化と頻度変化、東南アジアの総量変化）を除き変わらな

い。 
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表 4-2 熱帯低気圧に伴う降水量変化のシステム半径に対する感度 

主要な地域における熱帯低気圧に伴う降水量の総量変化（total）、頻度変化（Frequency）、

強度変化（Intensity）。熱帯低気圧のシステム半径を±25%変化させた場合と比較している。

アスタリスクは統計的に有意な変化（t検定：5%水準）。 

 

 

 

Fractional changes of each term (%)

Region
system

radius
Total Frequency Intensity

E.Asia +25% 69.8 29.6 27.2 *

±0% 63.9 22.3 30.7 *

-25% 58.0 16.4 33.2 *

SE.Asia +25% -12.9 -26.7 * 17.4 *

±0% -12.0 -25.8 * 17.2 *

-25% -11.2 -24.6 * 16.3 *

S.Afr +25% -8.5 -25.3 * 21.8 *

±0% -10.1 -26.0 * 21.0 *

-25% -11.1 -26.2 * 19.9 *

N.Aust +25% -7.8 -22.8 * 19.2 *

±0% -9.1 -22.7 * 17.2 *

-25% -10.2 -22.3 * 15.5 *

C.Amr +25% -6.0 -31.6 * 30.5 *

±0% -7.8 -30.3 * 27.5 *

-25% -9.5 -28.4 * 23.3 *

CN.Amr +25% 3319.9 59.5 434.6

±0% 696.4 46.8 221.7

-25% 155.7 31.6 25.7

EN.Amr +25% 489.2 184.1 30.1 *

±0% 447.8 193.0 33.0 *

-25% 346.9 190.3 34.2 *
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表 4-3 温帯低気圧に伴う降水量変化のシステム半径に対する感度 

前表と同じ。ただし温帯低気圧について。 

 

 

Fractional changes of each term (%)

Region Total Frequency Intensity

E.Can +25% 16.7 * -4.7 * 22.5 *

±0% 18.2 * -3.2 * 22.2 *

-25% 19.4 * -2.1 * 22.0 *

WN.Amr +25% 4.3 -7.2 * 12.6 *

±0% 4.9 -5.9 * 11.7 *

-25% 5.5 * -4.8 * 11.0 *

CN.Amr +25% 4.4 -7.0 * 12.6 *

±0% 5.1 -5.9 * 11.9 *

-25% 5.6 * -4.9 11.2 *

EN.Amr +25% 4.0 -9.2 * 14.5 *

±0% 4.9 -7.8 * 13.7 *

-25% 5.8 -6.2 * 12.8 *

C.Amr +25% -8.7 4.3 -11.1 *

±0% -6.8 4.1 -9.8 *

-25% -5.4 3.6 -8.3 *

N.Euro +25% 16.4 * -4.9 * 22.5 *

±0% 17.8 * -3.0 * 21.6 *

-25% 18.7 * -1.7 * 20.9 *

C.Euro +25% 1.6 -1.4 3.5

±0% 1.2 -1.1 2.7

-25% 1.2 -0.9 2.3

Medit +25% -18.1 * 0.3 -17.8 *

±0% -18.7 * -1.0 -17.4 *

-25% -18.8 * -2.0 -16.9 *

N.Asia +25% 24.6 * -4.7 * 30.8 *

±0% 25.8 * -3.2 * 29.9 *

-25% 26.6 * -2.0 * 29.1 *

E.Asia +25% 3.1 -7.9 * 11.8 *

±0% 3.9 -7.2 * 11.7 *

-25% 4.6 -6.4 * 11.6 *

S.Afr +25% -12.1 * 3.0 -14.3 *

±0% -11.8 * 1.9 -13.1 *

-25% -11.5 * 0.9 -12.1 *

S.Aust +25% -0.9 0.1 -1.1

±0% -1.9 -0.7 -1.2

-25% -2.5 -1.0 -1.5

SES.Amr +25% 5.6 * 0.4 5.8

±0% 5.3 0.3 5.4

-25% 5.1 0.3 5.0

WS.Amr +25% -7.6 * 0.0 -7.5 *

±0% -8.6 * -0.3 -8.3 *

-25% -8.9 * 0.0 -8.9 *
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4.7. まとめ 

本章では将来の降水変化に対する各気象システムの寄与度や、各地域における総降水量

に占める各気象システム由来の降水の割合の将来変化を調べた。以下これをまとめる。 

 南インド洋の熱帯～亜熱帯域を南西に延びる総降水量の減少域では、その減少の 30-

50%が熱帯低気圧による降水量の変化で説明される。フィリピン東海上などの北西太平

洋熱帯域では総降水量減少のおよそ 30-50%、北西太平洋の低～中緯度域（15°N～

30°N）では総降水量増加の 10-50%が熱帯低気圧によるものであるが、この予測のモ

デル間の合意度は低い。また強い降水の変化に着目すると、北西太平洋の低～中緯度の

降水増加への熱帯低気圧の寄与度はさらに大きい。熱帯低気圧に伴う降水量減少は主

に降水頻度の減少によるもので、降水量の増加は主に降水強度の減少によるものであ

った。 

 温帯低気圧（温低中心および前線）に伴う降水量変化に見られる特徴はストームトラッ

ク域の軸から極側にかけての降水量増加、そしてストームトラック域の赤道側辺縁部

での降水量減少である。温帯低気圧に伴う降水量の変化は太平洋、大西洋、南インド洋

の中高緯度、および北ヨーロッパ、東アジア、北米、南米などの陸域の中高緯度におけ

る降水量増加の主要な要因であり、寄与度は 70%以上になる。また地中海周辺や南北

太平洋、および南インド洋のストームトラック域の赤道側辺縁部における降水量の減

少は 70%以上が温帯低気圧の降水量減少によって説明される。強い降水の変化に着目

すると、中高緯度における降水の増加に対する温帯低気圧の寄与度はさらに大きくな

る。温帯低気圧に伴う降水量の減少は主に降水頻度の減少、降水量の増加は主に降水強

度の増加によるものであった。ただし高緯度および地中海、アフリカ南部～オーストラ

リア南部、南米南西端付近などのストームトラック赤道側辺縁部では非常に弱い降水

（<1mm/day）を考慮するかどうかで頻度変化・強度変化の寄与度が変わることがわか

った。 

 「その他」に分類される降水量の変化は南インド洋を除く熱帯域の降水量変化のほと

んど全量を説明する。 

 熱帯低気圧による降水総量は減少する地域・増加する地域の両者が確認されたが、熱帯

低気圧に伴う非常に強い降水（日降水量 99.9 パーセンタイル以上）は中米、東南アジ

ア、南アジア、アフリカ南部、オーストラリア北部、東アジアといった熱帯低気圧の影

響を受ける主要な地域のどこにおいても増加する。特に東アジアや東南アジア、南アジ

アでは非常に強い降水量増加のおよそ 2 割程度を熱帯低気圧が説明する。オーストラ

リア北部では 6 割近くを説明する。温帯低気圧による降水についても、降水総量は減

少・増加のどちらも確認されるが、非常に強い降水は温帯低気圧に伴う降水は増加する。

中・高緯度など元々温帯低気圧の寄与度が大きい地域では、強い降水になるほど降水変

化への温帯低気圧の寄与度が大きい傾向がある。 

 現在気候でみられる総降水量に対する各気象システム由来の降水の割合は、気候変動
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により南インド洋の低緯度（5°N～20°N：熱帯低気圧による降水割合の減少、「その

他」の降水割合の増加）や北太平洋・北大西洋の低～中緯度（15°N～30°N：温帯低

気圧の降水割合の減少、「その他」の降水割合の増加）で変化する。強い降水に着目し

た場合に特徴的な点は、北太平洋・北大西洋の低～中緯度（15°N～30°N：温帯低気

圧の降水割合の減少、熱帯低気圧の降水割合の増加）での変化であった。降水の原因と

なる気象システムの寄与度のバランスがある地域の気候を特徴づける要因であると考

えるならば、ここで確認されたような寄与度のバランスが変化する地域はその属する

気候帯自体が変わる地域であると解釈することもできる。 

 モデル間の予測の合意度の観点から見た予測の不確実性に着目すると、熱帯低気圧に

伴う総降水量変化の不確実性は大きいもののその強度および頻度に関しては有意な変

化が見られた。たとえ総降水量の予測に大きな不確実性が伴っていても、その降水強度

や降水頻度に関しては GCM が比較的確かな予測情報を提供してくれることを示唆し

ている。総降水量だけでなく強度や頻度の変化に関する情報に注目する水文学にとっ

て、こうした考え方は GCM が予測する情報のうちどのような情報がより確かで活用

できるかを判断する一つの方策になり得る。 

 気象システム別の降水強度は気温上昇の大きい GCM および地域ほど大きな変化率を

示す傾向があった。この傾向は特に熱帯低気圧の降水強度変化において顕著であった。

これは、気温の予測幅を小さくすることができれば、降水強度変化の予測の不確実性の

幅を小さくできる可能性を示唆している。 

最後に AR5 WGI（IPCC, 2013）の Table14.3 でまとめられた気象システムの変化の特

徴と本研究で明らかにした降水量変化に対する各システムの寄与度を併せて一覧する表 

4-4 を示す。また各システムに伴う降水量変化と総降水量変化の関係の概念図を図 4-30 に

まとめる。なお AR5 WGI Table 14.3 では各地域の気候の将来変化に影響する主な現象

（”major phenomena”）として”Tropical cyclones”と”Extratropical Cyclones”の

他、”Monsoon Systems”、”Tropical Phenomena”、”ENSO”、”Annular and Dipolar 

Modes”を取り上げている。これらのうち、”ENSO”と”Annular and Dipolar Modes”は本

研究で扱う気象システムとは時間・空間的スケールが大きく異なる。このためこれらを除

く”Monsoon Systems”と”Tropical Phenomena”が本研究における「その他」のシステムの

一部であるとして表 4-4 で整理した。 
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表 4-4 主要地域における降水変化のまとめ 

※表は次のページから示す 

傾斜文字は IPCC Table14.3 の情報。他の表記は本研究による追加情報。「Contribution」欄は上から 

（1 段目）将来変化に対する寄与度評価（図 4-18 を再掲） 

（2 段目）年総降水量の現在・将来比較（図 4-22 を再掲） 

（3 段目）非常に強い降水積算量の現在・将来比較（図 4-17 を再掲） 

（4 段目）各気象システム由来の降水割合の変化（図 4-17 を再掲）。 

グラフの色は赤色：熱帯低気圧、青色：温帯低気圧、黄色：「その他」。熱帯低気圧および温帯低気圧の平均降水量（総降水量）変化の項目における「平均強度」

と「頻度」の記述はそれぞれの気象システムに伴う降水の平均強度と総頻度の変化を表す。頻度変化の記述における「非常に弱い降水」は日降水量 1mm/day 以

下程度の降水、「弱い降水」は 1mm/day～10mm/day 程度であり、各気象システムに伴う降水の強度別頻度変化の 6 モデル平均（図 4-27 および図 4-28）を参

照している。モデル降水量のバイアス補正を行っていない点は注意。 
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表 4-4 のつづき 

N
o
rt

h
 A

m
e
ri

ca
 

M
e
a
n

 (
T

o
ta

l)
 

TC ExC 

Others Contributions 

Red: TC, Blue: ExC, Yellow: Others Monsoon Tropical Phenomenon 

・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・本研究で解析した GCMおい

ては大西洋で検出されるTCは

少なく、また TCによる降水量

の変化も大きくない。 

・ExCの降水の増加により冬季降水量が

大きく増加＠北米大陸の北側 3分の 1 

・平均降水量増加への寄与：北米中緯度

0.5前後（平均強度増、総頻度減）、高緯

度 0.8 前後（平均強度増。非常に弱い降

水の頻度は減、それ以上の降水の総頻度

は増）。 

連続する無降水日

が増加 

 

ITCZ のシフト（ENSO の

変化に無関係なもの）が冬

季の降水に影響 

 

・平均降水量増加への「その他」の寄与は北米中緯

度においては 0.5前後、より高緯度では 0.2程度。 

E
x
tr

e
m

e
 
 

TC ExC Others 

Monsoon Tropical Phenomenon 

・TC の中心付近の豪雨が増加

＠米国とメキシコの西岸、メキ

シコ湾、米国およびカナダ東岸 

・北米西部および東部で TCに

伴う強い降水（および非常に強

い降水）が増加するが、総変化

に対する寄与は小さい。 

・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・平均降水量の変化と比較し、強い降水

（および非常に強い降水）では降水量増

加への ExCの寄与はより大きい。 

IPCC Table 14.3

に記述なし 

IPCC Table 14.3 に記述なし 

・平均降水量の変化と比較し、強い降水（および非

常に強い降水）では降水量増加への「その他」の寄

与は小さい。 
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表 4-4 のつづき 

C
e
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a
l 
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 TC ExC 

Others Contributions 

Red: TC, Blue: ExC, Yellow: Others Monsoon Tropical Phenomenon 

・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・平均降水量変化への TC の寄

与はほとんどない（平均強度は

増加、総頻度は減少）。 

・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・平均降水量は微減。平均降水量変

化への ExC の寄与は－0.4 程度（非

常に弱い降水の頻度は増加、それ以

上の降水の総頻度は減少）。 

平均降水量が減少 北太平洋東部の ITCZ が

南方にシフトしたら、中

米の南部の降水量が減少 

 

・「その他」に伴う総降水量は減少。平均降水量の変化へ

の「その他」の寄与は－0.6 程度（減少）。 

E
x
tr

e
m

e
 

TC ExC Others 

Monsoon Tropical Phenomenon 

・TCの中心付近の豪雨が増加 

＠東岸および西岸 

・強い降水および非常に強い降

水の総変化に対する TC の寄与

は 0.2程度 

・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・ExCに伴う強い降水および非常に

強い降水は増加。 

・非常に強い降水の総変化に対する

ExCの寄与は 0.3程度。 

IPCC Table 14.3 に記述なし IPCC Table 14.3 に記述

なし 

 

・「その他」の強い降水および非常に強い降水は増加。 

・強い降水および非常に強い降水の総変化に対する「その

他」の寄与はそれぞれ 0.7 および 0.5程度。 
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表 4-4 のつづき 

S
o
u

th
 A

m
e
ri

ca
 

M
e
a
n

 (
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o
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l)
 
 

TC ExC 

Others Contributions 

Red: TC, Blue: ExC, Yellow: Others Monsoon Tropical Phenomenon 

- ・ExC発生域の南方への移動により南端の降水量が増加。 

・南米西部では平均降水量がわずかに減少。ExCの寄与は

－0.8程度（非常に弱い降水の頻度は増、それ以上の降水の

総頻度は減）。 

・南米南東部では平均降水量がわずかに増加。増加のほぼ

全てが ExCの寄与（平均降水強度は増加。非常に弱い降水

の頻度は増加、弱い降水の頻度は減少、それ以上の降水の

総頻度は増加） 

モンスーン領域が拡

大。 

SACZ の南方への移動によって南東部の降

水量が減少 

   

アマゾン、南米西部、南米南東部では「その他」の降水総量は減少。 

E
x
tr

e
m

e
 

TC ExC Others 

Monsoon Tropical Phenomenon 

- ・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・南米西部、南東部では強い降水および非常に強い降水が

増加し、非常に強い降水の増加に対する ExCの寄与は南米

西部で 0.3程度、南米南東部では 0.9程度。 

・アマゾン周辺におけるExCはアンデス山脈やギアナ高地

など高標高域における熱的低気圧を検出している可能性が

ある。 

強い降水が増加。 IPCC Table 14.3 に記述なし 

・南米西部での非常に強い降水の増加に対する「その他」の寄与は 0.7

程度。 

・南米南東部での非常に強い降水の増加に対する「その他」の寄与は

0.1程度。 

・アマゾンでの非常に強い降水の増加に対する「その他」の寄与は 0.8

程度。ただし高標高域での ExC が温帯低気圧以外を検出している場

合、「その他」の寄与はさらに大きい可能性がある。 
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表 4-4 のつづき 
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TC ExC 

Others Contributions 

Red: TC, Blue: ExC, Yellow: Others Monsoon Tropical Phenomenon 

- ・地中海東部における ExCによる降水の頻度は減少。 

・地中海では平均降水量減少。ExC の寄与は-0.9程度（非常

に弱い降水の頻度は増加、それ以上の降水の総頻度は減少）。 

・ヨーロッパ中央部および北部における平均降水量は増加。

平均降水量の増加に対する ExC の寄与は両地域で 0.9 程度

（中央部は平均強度増加、総頻度は減少。北部は平均強度増

加、非常に強い降水の頻度は減少、それ以上の降水の総頻度

は増加） 

- - 

   

- 

E
x
tr

e
m

e
 

TC ExC Others 

Monsoon Tropical Phenomenon 

- ・地中海東部における ExCによる強い降水が増加。 

・ヨーロッパおよび地中海における強い降水および非常に強

い降水は増加し、そのほぼ全てが ExCの寄与による。 

- - 

- 
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表 4-4 のつづき 

A
fr

ic
a

 

 

M
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TC ExC 

Others Contributions 

Red: TC, Blue: ExC, Yellow: Others Monsoon Tropical Phenomenon 

- 

 

 

 

 

・アフリカ南西部で ExC による

降水の頻度が減少。 

・アフリカ南部の平均降水量は減

少。ExCの寄与は－0.6程度（非

常に弱い降水の頻度は増加、それ

以上の降水の総頻度は減少）。 

 

アフリカ西部で夏季

の降水が増加。 

・ITCZ のシフトによりアフ

リカ東部の降水増加。 

・大西洋またはインド洋の

SST の変動によりアフリカ西

部と東部の降水量が変化。 

   

・アフリカ南部で平均降水量減少。「その他」の寄与は

－0.4程度。 

・アフリカ東部で平均降水量がわずかに増加。「その

他」の寄与が大部分。 

E
x
tr

e
m

e
 

TC ExC Others 

Monsoon Tropical Phenomenon 

・マダガスカルを含む大陸東

岸で TC中心付近の豪雨増加。 

・アフリカ南部（マダガスカル

を含む）の非常に強い降水の増

加に対する TC の寄与 0.2 程

度。 

・アフリカ南西部で ExC による

強い降水が増加。 

・アフリカ南部における非常に強

い降水の増加に対する ExC の寄

与は 0.2程度。 

IPCC Table 14.3に記

述なし 

IPCC Table 14.3 に記述なし 

非常に強い降水の増加に対する「その他」の寄与はア

フリカ南部で 0.1 程度、アフリカ西部で 0.7 程度、ア

フリカ東部で 0.7程度。 
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表 4-4 のつづき 
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TC ExC 

Others Contributions 

Red: TC, Blue: ExC, Yellow: Others Monsoon Tropical Phenomenon 

- ・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・平均降水量は増加。増加に対する ExCの寄

与は中央アジアで 0.6程度、アジア北部で 0.9

程度（平均強度は増加。非常に弱い降水の頻

度減少、それ以上の降水の総頻度は増加）。 

夏季の平均降水量が増加 IPCC Table 14.3 に記述

なし 

  

中央アジアでは平均降水量の増加に対する「その他」の寄

与はモデル間の予測差が大きい。 

E
x
tr

e
m

e
 

TC ExC Others 

Monsoon Tropical Phenomenon 

 ・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・非常に強い降水の増加に対する ExC の寄

与は中央アジアで 0.5 程度、アジア北部では

ほぼ全ての増加が ExCの寄与。 

IPCC Table 14.3 に記述なし IPCC Table 14.3 に記述

なし 

中央アジアにおける非常に強い降水の増加に対する「その

他」の寄与は 0.5程度。 
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表 4-4 のつづき 
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TC ExC 

Others Contributions 

Red: TC, Blue: ExC, Yellow: Others Monsoon Tropical Phenomenon 

・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・TCに伴う降水量のマルチモ

デル平均は増加（平均強度は増

加、総頻度も増加）するが、モ

デル間の予測差が大きい。 

・冬季の降水量が減少 

・ExC に伴う降水量のマル

チモデル平均は増加（平均強

度は増、総頻度は減）するが

モデル間の予測差が大きい。 

夏季の東アジアモンスーン

循環の強化で夏季の降水が

増加 

IPCC Table 14.3 に記述な

し 

 

平均降水量の増加に対する「その他」の寄与 0.5程度。 

E
x
tr

e
m

e
 

TC ExC Others 

Monsoon Tropical Phenomenon 

・日本および日本海東シナ海

沿岸部で TC の中心付近の強

い降水が増加 

・非常に強い降水の増加に対

する TCの寄与は 0.1程度。 

・IPCC Table 14.3 に記述な

し 

・非常に強い降水の増加に対

する ExCの寄与は 0.7程度。 

 

IPCC Table 14.3 に記述なし IPCC Table 14.3 に記述な

し 

非常に強い降水の増加に対する「その他」の寄与 0.2程度。 
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表 4-4 のつづき 
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TC ExC 

Others Contributions 

Red: TC, Blue: ExC, Yellow: Others Monsoon Tropical Phenomenon 

・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・平均降水量の増加に対する

TCの寄与は 0.1程度。 

- ・インドモンスーンの強

化で夏季降水量が増加 

MJO に関連するモンスーン季の

少雨期間（monsoon break）の降

水偏差が増大 

 

平均降水量に対する「その他」の寄与は 0.7程度。 

E
x
tr

e
m

e
 

TC ExC Others 

Monsoon Tropical Phenomenon 

・ベンガル湾およびアラビア

海沿岸でTCの中心付近の豪雨

が増加 

・非常に強い降水の増加に対

する TCの寄与は 0.2程度。 

・IPCC Table 14.3 に記述

なし 

・非常に強い降水の増加に

対するExCの寄与は0.4程

度。ただし、南アジアにお

いて ExC として検出され

る低気圧にはモンスーン

低気圧が含まれる可能性

がある。 

IPCC Table 14.3 に記述

なし 

IPCC Table 14.3 に記述なし 

非常に強い降水の増加に対する「その他」の寄与は 0.4程度。 
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表 4-4 のつづき 
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TC ExC 

Others Contributions 

Red: TC, Blue: ExC, Yellow: Others Monsoon Tropical Phenomenon 

・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・TC に伴う降水量のマルチモ

デル平均値は減少する（平均強

度は増、総頻度は減）が、モデ

ル間の予測差が大きい。 

- イ ン ド ネ シ ア 周 辺

（Maritime continent）の

降水量減少 

IOD 的な温暖化パターンによって

インドネシアの 7月・8月の平均降

水量が減少 

 

東南アジア全体では「その他」の降水は増加。ただしスマトラ島

西部付近で「その他」の降水が減少する（モデル間の予測一致度

は低い）。 

E
x
tr

e
m

e
 

TC ExC Others 

Monsoon Tropical Phenomenon 

・南シナ海・タイランド湾・ア

ンダマン海でTCの中心付近の

豪雨が増加 

・非常に強い降水の増加に対

する TCの寄与は 0.3程度。 

- IPCC Table 14.3 に記述な

し 

IPCC Table 14.3 に記述なし 

「その他」に伴う強い降水は増加。「その他」に伴う非常に強い降

水はマルチモデル平均値では増加するが、モデル間の予測差が大

きい。 
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表 4-4 のつづき  
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TC ExC 

Others Contributions 

Red: TC, Blue: ExC, Yellow: Others Monsoon Tropical Phenomenon 

・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・オーストラリア北部における TC

総降水量はほぼ変化なし（平均強

度は増加、総頻度は減少） 

・IPCC Table 14.3 に記述なし 

・オーストラリア南部では ExCに伴

う降水量のマルチモデル平均値は減

少する（非常に弱い降水の頻度は増

加、それ以上の降水の総頻度は減少）

が、モデル間の予測差が大きい。 

オーストラリア北部の

モンスーン降水量が減

少。 

SPCZ が東西方向に伸

び る （ zonal SPCZ 

episodes）頻度の増加

によりオーストラリア

北東部の降水量は減

少。 

  

オーストラリア北部および南部では「その他」の

降水量のマルチモデル平均値は減少するが、モデ

ル間の予測差が大きい。 

E
x
tr

e
m

e
 

TC ExC Others 

Monsoon Tropical Phenomenon 

・オーストラリア東岸・西岸・北部

で TCの中心付近の豪雨が増加 

・オーストラリア北部ではTCに伴

う強い降水はモデル間の予測差が

大きいが、TCに伴う非常に強い降

水は増加。TCの寄与は 0.6程度。 

・ExCによる強い降水が増加。 

・オーストラリア南部では強い降

水および非常に強い降水が増加し、

そのほぼすべてが ExC の寄与によ

る。 

IPCC Table 14.3 に

記述なし 

IPCC Table 14.3 に

記述なし 

オーストラリア北部では非常に強い降水の増

加に対する「その他」の寄与が 0.1程度。 
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図 4-30 将来の降水量変化とその要因の概念図 

上図：熱帯低気圧。下図：温帯低気圧。背景は各システムに伴う総降水量の将来変化。

実線（破線）は平均降水強度変化（降水頻度変化）。中塗りは熱帯低気圧、中抜き領域

は温帯低気圧。青色：降水量増方向への寄与、赤色：降水量減少方向への寄与。温帯低

気圧の黄色領域は非常に弱い降水の頻度変化とそれ以上の降水の頻度変化が異なる領

域。全 6 モデルの変化の符号が一致し、かつ総降水量変化への各システムの寄与が 0.3

以上の領域のみ枠線で示している。 
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図 4-30 のつづき。 

上図：「その他」の降水量変化。全 6 モデルの変化の符号が一致し、かつ総降水量変化

への各システムの寄与が 0.3 以上の領域を色付き領域で示している。 

下図：総降水量変化（背景）と、熱帯低気圧および温帯低気圧に伴う降水量変化（色付

き枠線領域）の関係。煩雑になるため「その他」の変化領域は表示していない。 
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5. 観測データにおける極端な降水量と地表面

気温の関係 

 

5.1. 既往の研究と本章の構成 

 前章において、気温上昇度の大きい GCM ほど降水強度の増加率が大きいことがわかっ

た。これには気温上昇に伴う大気中の水蒸気量の増加が関係していると考えられる。気温変

化とそれに伴う大気中水蒸気量の変化には特に極端に強い降水の強度ほど敏感であること

が予想される（Trenberth et al., 2003）。では、実際に観測された極端な降水強度は気温の

変化に対してどのような反応を示すのか。本章では観測データに基づき、極端な降水強度と

地表面気温の関係を調べた。 

 気温上昇は Clausius-Clapeyron の関係（CC 関係）によって大気が含みうる水蒸気量を

指数関数的（～7%/K）に増加させる。それによって水蒸気と同程度の増加率かそれ以上の

速度で極端な降水の強度は増加する可能性があると考えられている（Trenberth et al., 

2003）。数値モデルを用いた多くの実験によって、極端な日降水強度は気温上昇に従い CC

関係に近い増加率（～7%/K； CC 変化率）で増加すると予測されている（Allen and Ingram, 

2002; Pall et al., 2007; Kharin et al., 2007）。しかし一方で、大気の循環の変化を考慮すれ

ば極端な降水強度の増加率が CC 変化率から乖離することも当然考えられる（O’Gorman 

and Schneider, 2009; Sugiyama et al., 2010）。従って気温変化に伴う極端な降水強度の変

化を CC 変化率で説明することができるかは未だ明らかになっていない。 

 そうしたなか、オランダの De Bilt における地上観測データを解析した Lenderink and 

van Meijgaard (2008)は、極端な日降水量は日平均の地表面気温（Ta）が高い日ほど強い強

度を示し、気温変化に対する極端な日降水量の変化率は 8-10℃程度の気温までは CC 変化

率と同程度になり、それ以上の気温ではCC変化率よりも小さい変化率（”sub-CC 変化率”）

となることを示した。気温変化に対する同様の関係はより時間スケールの短い極端な 1 時

間降水量についても見られた。ただし時間スケールを 1 時間とした場合、気温の高い条件

では降水量の増加率は CC 変化率より大きい値（"super-CC 変化率”）であった。この super-

CC 変化率については、層状性降水と対流性降水の相対的な割合の変化によって CC 変化率

からの上方乖離が起きているのではないかとの議論もある（Haerter and Berg, 2009）。 

オランダ・De Bilt における研究と同様の方法でヨーロッパ域を覆う空間解像度 0.44°の

観測降水データプロダクトを解析した Berg et al. (2009)は、日降水量極値は冬季には気温

上昇と共に増加し、その増加率は CC 変化率で制限されていること、そして夏季には日降水

量極値は気温が高いほど小さくなる傾向があるとした。またオーストラリアの地上観測デ

ータを解析した Hardwick Jones et al. (2010)は、日降水量極値は日平均気温 20-26℃程度

までは気温上昇と共に増加するが、その変化率は必ずしも CC 変化率に従うものではない

とした。一方で 30 分以下の時間スケールでは CC 変化率に近い日降水量極値の増加率が見
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られた。 

このように降水量極値と気温の関係についていくつかの地域で研究が行われてきたが、

対象とされる地域が限られており、そうした研究で見られた傾向がどの程度一般的である

かは不明である。そこで本研究は全球の観測データを用いて以下の疑問に答えることを目

的とする。 

 日平均気温（Ta）の上昇に伴う日降水量極値の増加または減少はそれぞれ世界のど

の地域のどの気温範囲で見られるのか 

 日平均気温が高い日ほど日降水量極値が大きい場合、その変化率は CC 変化率に近

い値を示すのか 

 日平均気温が高い日ほど日降水量極値が小さい場合、日降水量極値の減少は降水の

強度の減少によるものか、降水持続時間によるものか 

 CC 変化率は本来、気温の関数（例えば 0℃では~7.3%/℃、20℃では~6.2%/℃）であるが、

本研究では簡単のため 7%/℃を CC 変化率の代表値として用いることにする。また降水の存

在自体が地表面気温（Ta）に影響する可能性があることも注意が必要であるが、本研究では

主に Ta は降水量強度に影響を与える要因として考える。 

 

5.2. 全球における極端な日降水量と地表面気温の関係 

 全球の地上観測データを用いて極端な日降水量と地表面気温の関係を調べた。 

5.2.1. データと手法 

5.2.1.1 データ 

 日降水量および日平均気温は Global Historical Climatology Network-Daily (GHCN-

Daily) (http://www.ncdc.noaa.gov/oa/climate/ghcn‐ daily/から入手可能 )を用いた。

GHCN-Daily には 43,000 以上の観測所のデータが含まれる。このうちほとんどの観測所で

日降水量を観測しており、23,000 以上の観測所で日最高気温と日最低気温が報告されてい

る。またいくつかの観測所は 100 年以上の観測記録を持つ。観測所の空間分布の均質性を

上げるため、全球を 0.5°格子に分割し、各格子内の最も観測期間の長い観測所を選別した。

最終的に用いた観測所はおよそ 8,900 箇所である。 

 

5.2.1.2 極端な日降水量の計算方法 

 極端な降水として 99 パーセンタイル日降水量（P99_d）を計算した。まず各降水日の降

水データをその日の平均気温に対応する気温ビン（Ta）に振り分ける。気温ビンの設定方法

は後述する。振り分けられた日降水量データから各気温ビンの 99 パーセンタイル値を計算

し P99_d とした。P99_d の計算では無降水日のデータは除き、降水が観測された日のデー

タのみを用いた。 

 

http://www.ncdc.noaa.gov/oa/climate/ghcn‐daily/
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5.2.1.3 気温ビンの設定方法 

GHCN-Daily は日最高気温と日最低気温のみを報告している。そこで日最高気温と日最

低気温の平均値を日平均気温として用いた。気温ビンの幅は、各気温ビンに分類される降水

データ数がどの気温ビンもほぼ等しくなり、かつ気温ビンの幅の平均が 2℃になるように設

定した。気温ビンを可変幅で設定したのは、気温ビン間のデータ数の差が解析結果に影響を

与えることを防ぐためである。また、最低 150 個以上の降水データが含まれる降水ビンの

みを解析対象とした。各気温ビンの中央値をその気温ビンの代表気温 Ta とした。 

 

5.2.1.4 全球分布の推定 

各観測所（0.5°格子に 1 箇所）について求めた P99_d と Ta の組み合わせをさらに全球

の 4°格子別に集約し、以降の解析はこの 4°格子単位で行った。 

 

5.2.2. P99_d と Taの関係の分類 

全球のほとんどの地域の P99_d と Ta の関係は、既往研究（Berg et al., 2009; Hardwick 

Jones et al., 2010）で見られた以下のような 3 種類のカテゴリーに分類することができる

ことが分かった。 

 Ta の上昇に伴う P99_d の単調増加（例：図 5-1 のフランス） 

 Ta の上昇に伴う P99_d の単調減少（例：図 5-1 のタイ） 

 Ta の上昇に伴う P99_d の山型変化（例：図 5-1 の米国東部、オーストラリア、イン

ド、日本） 

山型変化を示す地域では閾値となる気温（以後、「降水ピーク気温」と呼ぶ）までは Ta の

上昇と共に P99_d は増加し、それ以上の Ta では P99_d は減少する。P99_d と Ta の組み

合わせの散布図に部分加重回帰手法のひとつである locally weighted regression 

smoothing (LOWESS) （Cleveland, 1979）を適用して回帰曲線（図 5-1 の色付き太線）

を求め、回帰曲線に極大点が存在した場合にその極大点に対応する Ta を降水ピーク気温と

する。様々な地域のデータを調べ、LOWESS 回帰曲線が降水ピーク気温の特定に有効であ

ることを確認している。 
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図 5-1 6 つの国における P99_d と Ta の関係図 

E.US：米国東部、AS：オーストラリア、FR：フランス、IN：インド、JA：日本、TH：

タイ。各国の分類は GHCN-Daily に記載された観測所の国名に従った。ただし米国東部

は米国のうち 22°-50°N、65°-85°W の範囲。各プロット点は各観測所の各 Ta ビン

に対応する P99_d を示している。太線は各国のデータに対し LOWESS 回帰を行った回

帰曲線。また CC 変化率を黒細線で示している。 

 

5.2.3. 降水ピーク気温の全球分布 

図 5-2a に降水ピーク気温の全球分布を示す。高緯度（>55°N）では主に P99_d の単調

増加がみられる。一方で低緯度（20°N－20°S）では P99_d は主に単調減少であり、オー

ストラリアの例を調べた Hardwick Jones et al. (2010)が示した低緯度における単調減少と

いう傾向が全球スケールでも見られる傾向であることがわかる。中緯度（20°-55°N&S）

では主に山型変化が主に見られる。Berg et al. (2009)はヨーロッパにおける日降水量極値

と日平均気温の関係を調べ、夏季には日平均気温が高い日ほど日降水量極値は小さくなる

とした。本研究では季節を分けていないが、ヨーロッパにおいても比較的高緯度ではそのよ

うな P99_d の減少傾向は見られない。山型変化を示す地域のうち、特に高緯度や標高の高

い地域（ロッキー山脈など）においては降水ピーク気温が比較的低温側の値を示す。これは

降水ピーク気温がその場所の平均的な気温と関連していることを示している。実際、降水ピ

ーク気温を年平均気温および緯度に対してプロットすると両者には明確な関係が見られる

（図 5-3a、c）。 
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図 5-2  ピーク気温とαの全球分布 

(a)ピーク気温。灰色は単調増加、黒色は単調減少の地域。(b)αの全球分布。αが有意（5%）

にゼロより大きい値を示す地点のみを色付きで示している。十字プロットは有意性が確

認できなかった地点。 
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図 5-3  降水ピーク気温およびαと緯度・平均気温の関係 

(a)降水ピーク気温（Peak point temperature）と緯度の関係、(b)αと緯度の関係、(c)降

水ピーク気温（Peak point temperature）と年平均気温の関係、(d)αと降水ピーク気温

（Peak point temperature）の関係。 

年平均気温は 0.5°解像度の地表面気象データプロダクト（Hirabayashi et al., 2008）か

ら計算した。 

 

5.2.4. Ta の変化に伴う P99_d の変化率 

 次に、二つ目の疑問「日平均気温が高い日ほど日降水量極値が大きい場合、その変化率は

CC 変化率に近い値を示すのか」に答えるため、Ta の変化に伴う P99_d の変化率を計算し

た。変化率は Hardwick Jones et al. (2010)の手法に倣って以下のような指数的な増加関数

を用いて計算した。 

𝑃𝑖+1 = 𝑃𝑖(1 + 𝛼)∆𝑇 

ここで Piは i 番目の気温ビンにおける降水量、T は気温、αは気温変化に伴う P の変化率

である。指数関数の回帰によるαの計算は各 4°解像度格子ごとにプールしたデータに対し

て行った。山型変化が見られた地域に関しては P99_d が Ta の上昇に対して増加傾向を示
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す気温範囲に対してαを計算した。 

 αが CC 変化率（~7%/K）に近い値を示す地域は限られている（図 5-2b）。CC 変化率に

近いαが見られるのは東アジアの中緯度（30°-45°N）や北米太平洋岸、オーストラリア

東岸、そして東ヨーロッパである。CC 変化率よりも大きなαは主に北米を除く地域の南北

15°-30°で見られる。それよりさらに低緯度の熱帯域では P99_d は Ta に対して単調減少

となる。他の地域ではαは CC 変化率より小さい値である。 

 

5.3. 様々な時間スケールにおける極端な降水量と気温の

関係 

 多くの地域において、Ta の上昇に伴う P99_d の減少が見られた。そこで三つめの疑問

「日平均気温が高い日ほど日降水量極値が小さい場合、日降水量極値の減少は降水の強度

の減少によるものか、降水持続時間によるものか」に答えるため、高い時間解像度を持つデ

ータを用いた解析を行った。高い時間解像度を持つ地上観測データは限られている。本研究

では 1 時間よりも短い時間スケールの地上観測データが利用でき、かつ南北に延び比較的

広い範囲の気候帯を含む日本を対象とした。 

5.3.1. データと手法 

 日本の 3 つの地域（北海道、九州、南西諸島）の 17 箇所（図 5-4）の地上観測所（Automated 

Meteorological Data Acquisition System：AMeDAS）における 10 分及び 1 時間地上観測

データを用いた。用いたデータの期間は 1 時間データについては 1980-2004 年、10 分デー

タについては 1995-2004 年である。 

各時間スケールの降水量について前節の全球解析と同様に気温ビン別に 99パーセンタイ

ル降水量を計算した。10 分降水量の 99 パーセンタイル値（P99_10min）については 10 分

観測データを用い、1 時間、6 時間、日降水量の 99 パーセンタイル値（それぞれ P99_1h、

P99_6h、P99_d）については 1 時間観測データを積算した降水量を用いて計算した。 

後述する解析のため、「豪雨日」、「降水時間割合」、「平均降水強度」を定義した。「豪雨日」

は日降水量が 90 パーセンタイル日降水量以上である日である。閾値を 99 パーセンタイル

値ではなく 90 パーセンタイル値としたのは十分なデータ数を確保するためである。「降水

時間割合」（Wet time fraction：WTF）は各豪雨日において降水が観測された時間の割合（降

水時間÷（24×60 分））であり、10 分降水量データから計算した。さらに「平均降水強度」

（P_inst）は以下のように定義した。 

P_inst = P_day / D_wet 

ここで P_day はある豪雨日の日降水量（mm/day）、D_wet は 10 分降水量データから計算

したその日の降水時間(minutes/day)である。平均降水強度 P_inst (mm/minute)は 1 日の

うちの降水が観測されている時間だけを考えて求めた降水の強度である。 



181 |  

 

 

 

 

図 5-4 日本における極端な降水量と気温の関係の解析対象地域 

 

5.3.2. 時間スケールに着目した解析結果と考察 

3 地域における極端な降水量と日平均気温の関係を図 5-5 および図 5-6 に示す。 

P99_d は北海道では単調増加、九州および南西諸島では山型変化であり、高緯度で単調

増加、中緯度からやや低緯側では山型変化となる全球解析の結果とも一致する。九州および

南西諸島で見られる高温域での P99_d の減少は降水時間割合の減少を伴っている（図 5-5、

図 5-6 の白丸プロット）。一方で同じ気温範囲において平均降水強度（P_inst）の減少は見

られない（図 5-5、図 5-6 のオレンジ色プロット）。これは P99_d の減少は降水強度の減少

ではなく、1 日のうちの降水時間の減少によることを示している。時間スケールを 10 分ま

で短くすると山型変化は見られなくなる。Haerter et al., (2010)はヨーロッパの地上観測デ

ータを用いて降水の持続時間は気温上昇と共に短くなることを示しており、本研究の結果

はこうした結果とも整合的である。ただし本研究では降水時間の減少は比較的高温の気温

範囲でのみ確認された。ヨーロッパやオーストラリアにおいて日降水量極値が高い気温域

において減少する傾向が報告されていたが（Berg et al., 2009; Hardwick Jones et al., 2010）、

本研究の結果はそうした降水量の減少が降水時間の減少と降水時間の減少と明示的に結び

付けるものである。 

Hardwick Jones et al. (2010)はオーストラリアの地上観測データを解析し、高い気温範

囲における日降水量極値の減少と共に相対湿度の減少も観測されることを報告した。同様
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の傾向は日本においても確認できる（図 5-5、図 5-6）。大気の飽和度は降水を伴う対流の

起こりやすさに影響するため（Berg et al., 2009）、降水時間割合にも影響を与えると考え

られる。ただし、大気の飽和度は降水量自体にも左右される点には注意が必要である。 

香港とオランダにおける観測を比較した Lenderink et al. (2011)によれば、亜熱帯に位置

する香港では 1 時間スケールの極端な降水でも山型変化が見られるが、より高緯度に位置

するオランダでは 1 時間スケールの山型変化は見られなかった。日本での解析でも同様の

緯度依存性が確認できる。つまり、1 時間スケールの極端な降水量は比較的低緯度の九州お

よび南西諸島では山型変化であり、高緯度の北海道においては単調増加型であった。同様の

緯度依存性は、少なくとも 1 日スケールでは全球でも確認できる傾向である（図 5-2）。 

対流性の降水と large scaleの降水を分けて地上観測データを解析したBerg and Haerter 

(2011)によれば、ドイツにおける 5 分および 1 時間スケールの対流性の極端な降水量は、高

い気温範囲においてほぼ増加が止まるとした。彼らが解析したデータは 20℃以上の気温範

囲が十分に含まれていなかったが、仮に 20℃以上の気温範囲を含むデータがあれば、20℃

以上の気温範囲では極端な降水量（対流性と large scale の降水を分別しないもの）は増加

が止まるだろうとの予想を彼らは示した。これは、高い気温範囲では対流性の降水の割合が

より大きくなると予想されるためである。本研究での九州および南西諸島での結果は、高い

気温範囲において降水量の増加が止まるという点においては Berg and Haereter (2011)の

予想を補強するものである。ただし日本における解析では増加が止まるだけにとどまらず、

極端な降水量は気温と共に減少する傾向が見られた。また日本においては非常に短い時間

スケール（10 分）では高い気温範囲における極端な降水量の増加の停止は確認されなかっ

た。 

極端の降水量の増加率αは、短い時間スケール（10 分）においては CC 変化率に比較的

近い値を示した（図 5-5、図 5-6、地域名の下に示したαの値）。二宮（1977）は日本にお

ける降水強度極値の地理的な分布を解析し、10 分間降水量の極値の分布は可降水量の分布

と対応しているが、日降水量の極値ではそうした関係は弱いことを示した。長い時間スケー

ルと比較して 10 分スケールの降水極値の変化率が CC変化率に比較的近い値を示す傾向は

オーストラリアにおいても確認されている（Hardwick Jones et al., 2010）。一方で Haerter 

et al. (2010)はどのような時間スケールにおいても CC 変化率で降水極値と気温の関係が説

明できることはないとしている。短い時間スケールでの極端な降水量と気温の関係につい

ての CC 変化率による説明がどの程度一般的に適用できるのかを調べるには、より多くの

地域での解析が必要であろう。  
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図 5-5 様々な時間スケールにおける極端な降水量と気温の関係（北海度、九州） 

(a)北海道、(b)九州。豪雨日の平均降水強度はオレンジ色でプロットしている。降水時間

割合（白丸）、絶対湿度（青丸：g m-3）、相対湿度（黒丸：%）も併せて示している。また、

各パネルの地域名の下に示した数字は左から 10 分、1 時間、6 時間、1 日降水量の増加

率（α：%/K）である。 

 

 

(a)

(b)
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図 5-6 様々な時間スケールにおける極端な降水量と気温の関係（南西諸島） 

パネル内の各プロットの意味は前図と同様。 
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5.4. まとめ 

 全球の地上観測データを用いて極端な日降水量（P99_d）と日平均気温（Ta）の関係を調

べた。結果を以下にまとめる。 

 P99_d と Ta には、高緯度（>55°）では単調増加型、中緯度（20°-55°N&S）では

山型変化、熱帯域（20°S - 20°N）では単調減少型の関係が見られる。 

 P99_d と Ta が単調増加型の関係の地域においても、CC 変化率に近い値が見られる地

域は限られている。 

 

 また、日本の短い時間スケールの観測データを用いた解析を行い、降水量極値と日平均気

温の関係の時間スケールによる違いを調べた。その結果、以下のことがわかった。 

 高い気温範囲における P99_d の減少は降水強度の減少ではなく、主に降水時間の減少

で説明される。 

 時間スケール 10 分では高い気温範囲における降水量極値の減少はみられない（たとえ

P99_d の減少が見られる地域においても）。 

 時間スケールを短くすると、気温上昇に伴う降水量極値の変化率は CC 変化率に近づ

く傾向がある。 

短い時間スケールでの降水量極値と気温の関係を CC 変化率で一般的に説明できるかど

うかは、世界の他の地域における解析も必要である。もし短い時間スケールの降水極値が

CC 変化率で説明されるならば、都市や小流域における水害につながる短時間の豪雨の強さ

は気温上昇によって指数関数的に増加することになる。 

本研究による知見は数値モデルによる降水極値の再現可能性を考える上でも役立つ。大

気中の水蒸気量の適切な表現は 10分程度の短い時間スケールの降水極値の再現に重要であ

る。一方、より長い時間スケールの降水極値の表現には降水持続時間の適切な表現が求めら

れる。 
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6. むすび 

 

6.1. 結論 

 本研究ではまず気象庁発行の地上天気図（アジア地上解析図：ASAS）に基づく前線のグ

リッドデータを作製した。これによって地上天気図を大量に処理する上での技術的な困難

が解決され、前線客観検出手法のパラメータ決定の自動化が可能になった。また作製したデ

ータを用いて、これまでほとんど検討されることのなかった地上天気図上の前線の特性を

明らかにした。ASAS 上に解析された前線の数には主観解析による人為起源のものと考え

られるギャップ（数の減少）が 2000 年代中頃に見られた。多くの研究で地上天気図上の前

線が参照データとして用いられているが、本研究の結果は地上天気図を参照データとして

用いる場合には人為的なトレンドなどの確認が強く求められることを示すものである。 

 次に降水をその原因となる気象システムによって分別するアルゴリズムを構築し、現在

気候および将来気候の全球の降水を分別した。これにより、全球の降水量分布や降水極値の

発生頻度における各気象システムの重要性や、将来の降水変化に対する各気象システムの

相対的寄与度が、地域間や気象システム間での相互比較が可能な形で初めて定量的に評価

された。 

現在気候における総降水量に対する熱帯低気圧の寄与は、北西太平洋フィリピン周辺や

メキシコ南東沖において 40%以上、南インド洋や北大西洋中部において 20%~30%以上に

達する。日本を含む東アジア沿岸、マダガスカル西岸、オーストラリア北西岸、ユカタン半

島の西岸および東岸やフロリダなどの陸域沿岸部でも総降水量の 10～20%、フィリピン諸

島北部などでは 30%以上は熱帯低気圧による降水である。温帯低気圧に伴う降水量は南北

緯度 40°以上の中高緯度の多くの地域で総降水量の 80%以上に達する。「その他」に分類さ

れる降水は南北 10°以内の熱帯域では総降水量のほぼ全量（90%以上）にあたる。中高緯度

ではその割合は小さくなるが、日本周辺などでも総降水量の 10～20%はその他に分類され

る降水量である。 

現在気候の極端な降水の積算量に対する熱帯低気圧および「その他」の寄与度には明確な

時間スケール依存性がみられた。熱帯低気圧の寄与度は 24～72 時間程度で最も大きく、そ

れとバランスするように「その他」の寄与度は 24～72 時間程度で寄与度が小さくなる傾向

があった。温帯低気圧の寄与度については明確な時間スケール依存性は確認されなかった。

また、熱帯低気圧と前線の両者が影響することによる極端降水（24～72 時間程度の時間ス

ケール）は中緯度で温帯低気圧が頻繁に発生し、かつ熱帯低気圧の影響を受ける東アジアや

北米東部に特徴的であった。さらに同地域では水蒸気量で特徴づけられる前線と熱帯低気

圧の両者の影響による極端降水も、大きな寄与を持っていた。こうした事実は全球の降水を

原因となる気象システムによって分類することで初めて定量化された。 

将来気候については、熱帯低気圧に伴う降水の変化は主に総降水量を減少させる方向に

働く。例えば南インド洋の熱帯～亜熱帯域を南西に延びる総降水量の減少域では、その減少
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の 30-50%が熱帯低気圧による降水量の変化で説明される。温帯低気圧（温低中心および前

線）に伴う降水量はストームトラック域の軸から極側にかけての総降水量を増加させる方

向に変化し、ストームトラック赤道側辺縁部では総降水量を減少させる方向に変化する。あ

る程度明確な降水（1mm/day 以上）のみを温帯低気圧に伴う降水として考えた場合、スト

ームトラックの極側での降水量増加は主に平均降水強度の増加によるものであり、赤道側

での降水量減少は主に降水頻度の減少による影響が大きい。ただし高緯度域では降水頻度

と平均強度はどちらも増加し、それにより温帯低気圧による降水の総量は増加する。なお、

高緯度および地中海、アフリカ南部～オーストラリア南部、南米南西端付近などのストーム

トラック赤道側辺縁部では非常に弱い降水（<1mm/day）を考慮するかどうかで頻度変化・

強度変化の寄与度が変わることがわかった。こうした地域での温帯低気圧に伴う降水強度・

頻度変化の解釈においては、どの程度の強度の降水を扱うかを明確に意識して議論するこ

とが必要であろう。 

各気象システムに伴う総降水量変化は増加・減少どちらの地域も確認されたが、非常に強

い降水（現在気候 99.9 パーセンタイル日降水量以上の強度）はどの気象システムでも増加

する。ただし非常に強い降水の積算量の変化に対する各気象システムの寄与度は地域によ

って異なる。例えば東アジアや東南アジア、南アジアでは非常に強い降水の積算量増加のお

よそ１～2 割程度を熱帯低気圧が説明する。オーストラリア北部では 6 割近くを説明する。

中・高緯度など元々温帯低気圧の寄与度が大きい地域では、強度が強い降水ほどその変化率

への温帯低気圧の寄与度が大きい傾向がある。 

予測の不確実性に着目すると、熱帯低気圧に伴う総降水量変化の不確実性が大きい地域

においても、その強度および頻度に関しては明確な変化が見られる場合があることが分か

った。こうした地域ではたとえ総降水量の予測に大きな不確実性が伴っていても、その降水

強度や降水頻度の変化の方向に関しては GCM が比較的確かな予測情報を提供してくれる

ことを示唆している。これは総降水量だけでなくその強度や頻度の変化に注目する水文学

にとって重要であり、GCM が予測する情報のうちどのような情報がより確かで活用可能で

あるかを判断する一つの方策になり得る。 

中国南東部沿岸、台湾、日本の南西諸島、北米東岸といった陸域を含む北太平洋および北

大西洋のストームトラック赤道側辺縁や南インド洋、ベンガル湾などでは、総降水量および

非常に強い降雨の総量における各気象システム由来の降水のバランスが変化する。降水の

原因となる気象システムのバランスが、ある地域の気候を特徴づける要因の一つであると

考えるならば、ここで確認されたような各気象システム由来の降水バランスが変化する地

域はその属する気候帯自体が変わる地域であると解釈することもできる。どの気象システ

ムの重要性が増加するかといった情報は、気候変動の適応策の立案でも有用である。例えば

気象庁では台風予報用に台風アンサンブル予報システムが運用されているが（山口, 2008）、

熱帯低気圧の影響が大きくなる地域ではこうした熱帯低気圧の予報に特化した手法の開発

に資源を投入するといった対策も考えられる。 

最後に、降水の将来変化の解析において将来の気温上昇量の大きい GCM ほど降水強度

の増加率が大きい傾向が確認されたことに関連して、観測データにみられる降水量極値と
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地上気温変化の関係を調べた。日々の観測データからみた降水量極値と気温の関係に関し

ては、気温変化に伴う降水量極値の変化率が Clausius-Clapeyron の式で記述される飽和水

蒸気量変化率（CC 変化率）で説明可能であるかという議論が存在するが、CC 変化率で説

明できるような降水極値変化率を示す地域は中緯度の一部に限られており、中緯度（20°-

55°N&S）の他の地域では高い気温範囲では気温上昇に対して日降水量極値が減少する地

域も多く見られることがわかった。さらに日本の時間分解の高い観測データを用いた解析

により、高い気温範囲における降水極値の減少は主に降水の持続時間の減少によることが

示された。また、日本においては時間スケールが 10 分程度に近づくと気温変化に伴う降水

極値の変化率が CC 変化率に比較的近い値を示傾向があった。これは例えば都市や小流域

における水害につながる短い時間スケールの降水極値は気温上昇によって指数関数的に増

加する可能性を示している。ここで得られた知見は数値モデルや統計的なダウンスケーリ

ングに関する研究にも示唆を与える。例えば数値モデルや統計ダウンスケーリング手法に

おいて降水極値の再現を行う際に、対象とする時間スケールが 10 分程度と短い場合は大気

中の水蒸気量の適切な表現や考慮が重要であり、一方で日降水量など長い時間スケールの

場合は降水持続時間の適切な表現や考慮が必要であると考えられる。時間スケールの違い

に着目した降水極値の検討は降水極値再現性の向上に貢献し、さらには気候変動下の極端

な降水の変化の予測の改善にもつながると期待される。 
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