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24年周期の気温変動の実例とその伝播機構
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まえがき:日本の山形の夏期の移動平均気温には,

24年の長周期の変動が認められる.この変動が山形か

ら南西約2300km離れた台湾の台北の夏期の移動平

均気温に7年遅れて,全く平行に変化しているのを見

出した.両者の相関係数は+0.95である.

この気温変動を起す原因は不明である.ここでは,

まず上述の変動事実を明らかにし,つぎにある地域で

起った気温変動が他の地域で,相当に大きな時間差を

もって同じ形状で起る伝播機構を考察する.気温変動

の物理機構は複雑で,その確証は今後の課題である.

今回は可能と思われる気温変動の伝播機構は,地表付

近の温度分布とそれによって起る温度風が主要なる役

割を果すという観点に立って数理解析した結果につい

て述べる.

Ⅰ　山形と台北の夏期平均気温の相関性

用いた気温の資料は,山形(38°15′N,140°21′E,海

抜151m)と台北(25°02′N,121°31′E,海抜8m)の測候

所における1890年(台北は1897年)より1960年までの

観測値の夏期(6,7,8月)3カ月の地上平均気温

である.それらの気温の観測値(0tと名づける)の約

70年間の時間的な変化は　Fig.1の下段に示す通りで

ある.この図から山形の気温変動とそこから南西に約

2300km離れている台北の気温変動との間には,何等

の明瞭な対応関係は見出し難い.即ちいずれの気温も

3年から5年程度の周期で変動しており,各地点の局

所的な要因に支配されて,両者に共通な変動はその中

に蔽いかくされているように見える.

つぎに山形と台北の夏期気温の各の観測値0tを5

年で移動平均したものを1Iとし,両者の1tを比較

するとFig.2のようになる.同図で上方の年代スケ

ールは山形に対するものであり,台北より7年遅れて

目盛られている.

従って山形の気温は台北の気温に7年遅れて,全く

平行に変動しているのが極めて明らかである.またそ

の周期は約24年と見られる.

しかし観測値そのままどうしの比較では山形の気温

を7年遅らしても,その対応は明らかでない.それは

比較に便利な形に年代スケールを与えた　Fig.1の上,

下段の山形と台北の気温の比較図から容易に読みとれ

る.むしろ更に1年遅らし,即ち8年遅らした方が7

年遅らした場合より,もっと両者の対応が艮いように

さえ見える.

つぎに両者の気温1tを更に11年で移動平均したも

のを2t　しと,両者の2tを比較すれば,Fig.3に示

Fig. 1. Comparison between summer mean temperature (0t) of Taipei and that of Yamagata.
Lower : Thick line is Taipei, fine line, Yamagata. Upper : Yamagata.
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Fig. 2. Comparison between summer mean temperature (1/) (=5 years' moving
average of 0/) of Taipei and that of Yamagata.

Thick line is Taipei, and its time scale is the lower.
Fine line is Yamagata, and its time scale is the upper.

Fig. 3. Comparison between summer mean temperature (2/) (=11 years' moving
average of It) of Taipei and that of Yamagata.

Thick line is Taipei, and its time scale is the lower.
Fine'line is Yamagata, and its time scale is the upper.

す通りである.この図では1∫の曲線よりも,一層両

者の気温変動の対応が良くなり,山形の気温が台北の

気温に7年遅れて全くそっくり,そのまま平行に変化

しており,驚く程見事な気温曲線の一致を見せている.

その相関図はFig.4に示す通りであり∫　その相関

係数は+0.95である.またFig.3:より,それらの

周期は24年であり,両者の気温差はニ5.30Cで山形の

方が勿論低くなっているが,その変動の振巾は,山形

の方が台北の約2倍になっている.

この気温2′について,いま台北のある年の夏期の

気温をxとし,その年より7年後の山形の夏期の気温

をγとし,摂氏を単位として,γのxに対する回帰直

線の方程式は

ツー22.33=1.8(x-27.64)

となる.上式の左辺第2項および右辺の括弧内の常数

は,山形および台北の各々の全観測期間の平均気温で

ある.

なお山形および台北の冬期および年平均気温を同様

の移動平均の操作によって各々の2∫を求めて見たが,

Pig.5に示すように,夏期の場合はど両者の対応は良

Fig. 4. Correlation between summer mean
temperature (2() of Taipei (X-axis), and
that of Yamagata (Y-axis) 7 years later
than that of Taipei.

くない.しかし年平均気温2∫ではFig.5(b)に示す
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Comparision between winter mean temperature (2,) of Taipei and that of Yamagata,
and Summer mean temperature (2P) of Yamagata.
Thick line is Taipei, and its time scale is the lower.
Fine line is Yamagata, and its time scale is the upper.
Broken line is summer mean temperature (2/) of Yamagata, and its time scale is the upper.

Comparison between annual mean temperature (2/) of Taipei and that of Yamagata,
and summer mean temperature (2/) of Yamagata.
Thick line is Taipei, and its time scale is the lower.
Fine line is Yamagata, and its time scale is the upper.
Broken line is summer mean temperatur of Yamagata, and its time scale is the upper.

ように,山形について云えば,およそ1937年以前まで

の比較期間では,同様の傾向が認められる.特に山形

の気温では1890年より1937年頃までの約50年間は,夏

期気温と年平均気温とは,全く平行に変化し,その後

は互に逆向きに変化している点は注目に値する.

また山形の夏期と冬期の気温の長期の変動傾向を見

ると,一般にその高低が逆向きに変化しているのが認

められる(Fig.5(a)).

なお状態方程式を用いて山形および台北の各々の夏

期の平均気温2Iと同様に操作した各々の夏期の海面

平均気圧2pとから地表空気密度を算出した.Fig.6

に示すように密度曲線2ρと気温曲線2∫を比較して見

ると,山形および台北の何れの場合においても2ρ　と

2Iは全く逆向き,即ち気温が低い時,密度が大きい

という対応関係を保って,24年の周期的変動を示して

いる.従って山形の地表空気密度は台北のそれより7

年遅れて平行に24年の周期で変動している.,

Ⅱ　長期周の気温変動の伝播機構

前述のように,山形と台北の夏期の平均気温には,

驚く程,艮好な対応があるが,その原因並びに両者の

間の物理的な関連等は全く不明である.しかし両者は

いずれも約70年にわたる原観測値より構成された時系

列曲線であるから,単に偶然の一致とは考えられない.

それでまず最も簡単な仮定で両者を関係づける数値を

求めて見る.

予備的試行:夏期3カ月の平均気温は年周変化曲線

の山の部分に当っているので,その山の部分に着目す

る時,それが台北から波動の形で伝播して山形に達し

たと見ることが出来る.いまその温度波の一つの状態

Oが形を変えないで台北から山形の方向へ最短距離を

直進してC,なる速度で伝播したとする.またその方

向への距離をγ,時間をtとすると
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Comparision between summer mean air density (2P) of Taipei and that of Yamagata,
and summer mean temperature (2,) of Yamagata.
Thick line is Taipei, and its time scale is the lower.
Fine line is Yamagata, and its time scare is the upper.
Broken line is summer mean temperature (2/) of Yamagata, and its time scale is the upper.

昔+C昔=0
で表わされるから,その解を正弦波と仮定すると

粒Asin昔(γ項)
になるが,これと山形の位相の遅れ7年と周期24年,お

よび両者間の距離23㈱kmから伝播速度C,=1cm/ScC,

波長Lr=75㈲kmとなる.

同様に台北を通る経線および緯線にそれぞれ平行に

東進および北進して山形を通る経線および緯線に到達

した場合の速さCx,およびC,はそれぞれ0・8cm/sec

および0.7cm/secとなる.

以上の各々の場合を要約して表示するとTablelの

Table 1. Characteristics classified by the propagation path of the temperature
variations in the period of 24 years.

P r o p a g a t io n  p a t h  ( T a ip e i- * Y a m a g a ta )
H o r iz o n ta l  d i s ta n c e p r o p a g a t io n  v e lo c it y w a v e  le n g th

( k m ) ( c m / s e c ) ( k m )

p r o g r e s s  o n  th e  s h o r t e s t  d i s ta n c e r  =  2 3 0 0 C r = l L ,  =  7 5 0 0

p r o g r e s s  e a s tw a r d  p a r a l le l  to  lo n g itu d e W - E ,  # = 1 7 9 0 C , = 0 . 8 L * =  6 0 0 0

p r o g r e s s  n o r th w a r d  p a r a ll e l  t o  t h e  la t itu d e S - N ,  y = 1 4 5 0 C v = 0 . 7 L v = 5 3 0 0

ようになる.

以上の径路は何れも最短距離を仮定しているから,

その伝播速度は最小値を与えることは明らかである.

しかし位相差の7年は周期関数であるから一般に周期

の竹倍に7年を加えたものになる.即ち位相差は(24n

+7)年である.従って例えば,経線に平行に東進し

た場合の伝播速度Cxは竹=0,1,2,3……に応じて

それぞれ0.8,0.2,0.1,0.07……cm/secとなり,次

第にICxは零に近ずき,遂に停滞波になる.

しかし今後は,事実上最も起り易しいと思われる

n=0の場合についてのみ考える.

気温変動の伝播機構:地表面から数十m:乃至数百m

までの地上付近の大気が地上気温に主要な影響を及ぼ

す部分で,前述のような5年以上の移動平均をとるこ

とによって,そこの大気は輯射平衡の状態にあり,そ

この温度の変化は移流の効果によって決まると考える.

いま地上付近の空気は等温的に変化するものとし,x

軸を東に,γ軸を北にとる.単位体積の熱量は温度θ

に比例するから,

昔=0或は昔+u*豊+v*若=0(1)
ここに髄*,v*はそれぞれx,γ方向の速度成分で,

後述のように,髄*は地衡風と温度風の合成によって

起る,地上付近のゆるやかな一様な西風で,v*はそ

の上に重なっている擾乱と考える.従ってRossbyの

理論によるplanetary波のUおよびvlに相当する流

れである.それで

v*=Acos争x-Ct)　　(2)
と仮定する.温度分布は極方向への温度臧率をΓタと

すれば,こういう流れによって等温線に南北の変動を

来すと考えられるから,
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・=θ0-Γ桝Bsin昔(x-Ct)(3)
で表わされるものとする.(1),(2),(3)より気温の振

巾Bは

B=薫き窮
A

となるから,(3),(4)より

(4)

θ=θ0-Γンγ+
ΓプL A.

2π　　u*-C sin争x-Ct)(5)
となる.いまθ=θ0のような等温線の南北の移動量

γoを求めると(5)より

ye=Aesin昔(x-Cl)　　(6)
ただし

A・=古志-　　　(7)
一方Rossbyの流線と等温線の運動学的関係の理論

的C1)研究にならって流線の南北の移動量γSは

(砂_v*_A
m一一一一COS昔(x-Ct)ax u*　　祝*

を積分することによって得られ

ys=Assin%(x-Cl)　　(8)
ただし

AS=古志　　　　(9)
従って等温線と流線の振巾比は

票-μ器　　　　(10)
常にu*>0であるから,速い東進波(C>u*)では

上の比の値は負で,遅い東進披(C<叫*),停滞波(C=

0),西進披(C<0)では正になる.また髄*=Cの時

は上の方法では求まらないが,振巾は時間と共に増し

て,等温線は不安定になることが知られている.

つぎに伝播速度Cを決める式は(4)を書きかえて

C=晦一昔÷
或は周期τを用いて

(11)

C= 2πA祝*

2πA+Γ〆B
(12)

となる.以上の理論式を用いて,観測値と比較して見

る.まず(4)式より台北と山形のB叫直を求めて見る・

Fig.7(a)ComFarisonbetweensummermeantemperature(21)ofTaipeianditscalculatedvalues.

Thicklineis calculated values andits scale ofperiod(year)is thelower.

Finelineis actualvalues,andits time scaleis the upper.

Fig.7(b)Comparison between summer mean temperature(21)ofYamagataandits calculated

values.

Thicklineis calculatedvaluesandits scale of period(year)isthelower.

Finelineis actualvaluesandits time scaleis the upper.
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ここで　u*とv*の最大値Aの大さは後述の温度風か

ら推定される適当な値を,他は観測値から得られるも

のを用いた.またC,Lは前述のようにして求めた値

を用いた.計算に用いた数値は

θ0=27.640C(台北の夏期の平均気温)

Γプ=1・8×10~8台北の値(200～400Hの7月の平均)

=3.66×10~8山形の値(250～380Ⅳ夏期平均,

前述データより計算)

L=6000km,y=1450km,A=0.32cm/sec.

u*=4.0cm/ScC,C=0.8cm/ScC

かくして得たBの値は台北が0.170C,山形が0.35

0Cである.ここでBは(4)式から明らかなように,

話を含むから,μ*≫Cのとき旦となり・南u*

北と東西の風速成分の比に倣存し,その絶対値によら

ない・上述のC=0・8cm/SeCの場合も窓は票
を用いたが,それは孟=去であるからAと祝*

の比を孟又は品にとってもBの値は変らない・上
述のBの値を用いて(5)式のθを求めて図示すると

Fig.7のようになる.これを見ると台北の気温の観測

値は可成り,きれいな正弦曲線をなして,計算曲線で

表わされるような変動をしていることがわかる.他方

山形の気温の観測値は∫　計算曲線からのずれの少し大

きいのは,ただ1900年付近だけで,全体として大体計

算曲線に近い正弦曲線を描いているのが認められる.

また等温線の振巾Ao,即ち同じ気温をもつ地点の

南北の位置の差の最大値の音は上述の数値を用いると,
台北と山形とは共に100kmとなるから,南北へのそ

の移動量は共に200kmになる.それらの温度故の進

行に伴って台北では0.340C,山形では0.7。Cの気温

の変動があり,それに要する時間は12年である.

台北および山形の気温曲線2tを見ると,まだ長周

期の変動が分離されずに残っているように思われる.

それは山形の気温で云えば,1900年付近は計算値より

も低くなっていることである.その長周期の変動が何

年の周期をもつかは正確には今後の資料に侯たねばな

らないが,2′を更に25年で移動平均した曲線から考

えると,山形産の樹令約320年のケヤキ或は台湾のヒ

ノキC2)C3)の成長曲線の解析結果から,それは1α)年周

期ではないかと思われる.即ち山形のケヤキの成長C4)

率では各世紀の釦年付近に谷があり,同じく30年付近

はその山となって殆ど正確に1(泊年毎にそれが繰返さ

れており,極めてきれいな周期的変動が見出されてい

るからである.

これはJ.M.Mitchell(1961)(5)の研究による地球全

体の地上平均気温の変動傾向と可成り似ているようで

ある.

Ⅲ　検　　　討

前節のu*とv*について考える.いま傾圧大気の

温度風と地衡風を表わす式はTを絶対温度とし,前節

の直角座標でz軸を上方にとり,慣用の記号を用いる

と近似的に

u=μ0-亨J:。÷晋az　(13)

間0+千丁:。÷雷ゐ　(14)
で表わされる.式中の積分項は温度風で,g,fはそれ

ぞれ重力加速度,コリオリ因数であり,祝0,vO　は高

さ句における地衡風の　x,γ方向の風速成分である.

従って地表z=0においては,τ=273.2+θであり,

その平均値をテとし・かつ昔=イブとすると・(3)・
(13),(14)より地表付近では近似的に

u=uo十十㌢　　　(15)

v=v。+晋晋cos昔(x-Ct)(16)
となる.いまz=60mにとった時,(15),(16)から温度風

の大さを求めて見る.その時用いる数値を,Γプ=2×

10~8,f=10~4,g=103,r=3×102,L=6×108,B=2×

10~1,z=6×102,(C.g.S)とすれば,

祝=μ0+4.0(cm/SeC)

ひ=vo±0.4(cm/sec)

となり,地表から60mまでの高さの温度風の平均の

速度は東方へ4cm/sec,南或は北へ0.4cm/ScCとな

る.もし上述のz=600mにとると,その東西および

南北の風速成分はそれぞれ40cm/secおよび4cm/sec

となる,また地表面z=0の地衡風祝0,vOは摩擦の

効果を考えると零か,非常に小さいか,或はすぐその

上部の温度風と同じ性質の風と見倣すと,(15),(16)か

らuoは西風,vOは余弦変化をすると考えることが出

来る.従って前節のμ*とv*はu*=μ,v*=vとお

くことが出来る.またgを髄の平均流,祝′,vIをその

擾乱と考えると近似的に祝*=u=g+髄J=σ,v*=v=

Vlとおける.従ってplanetary故と同形になる.一

方(13),(14)の積分の下限zoを地表から上空へ高度

を次第に増して行くと宜*はvに,v*=vJになるこ

とは明らかである.

しかしplanetary波と前述の温度波の相違はその基

本式の比較から,わかるように,一方は渦度保存則と

コリオリ因数の緯度効果に支配されるが,他は熱量の

保存則と極方向の気温分布によって決まるものである

から,両者の性質は本質的に異っている.

地表付近の温度風は,気温が極に向う程,低くなっ

ているので∫(13)式より明らかなように偏西風帯,偏

東風帯のいずれを問わず,如何なる地域においても
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u*>0で西風であり,地表付近をゆるやかに流れる一

様な帯状風のあることが予想される.

南北方向の温度誠率Γ声こよって,温度風の発生と

その性格とが決まるとすれば,南北方向の平均的な温

度分布が主役を占めることになる.しかし一方温度分

布或は密度分布を風速分布が支配するとも見ることが

出来る.即ち密度分布と速度分布の相互作用並びに相

互調整(6)は,両者の原因結果を明確にすることは困難

な問題であるが,前述の議論では便宜上,東西流は極

方向の安定した温度分布によってきまり,それに擾乱

が加わると,南北方向の風速成分も生じ,それに対応

した密度分布が形成される結果,擾乱波の進行に伴っ

て,新しい温度分布が作られると仮定して取扱った.

実際に流線と等温線の関係は,山形と台北の気温の

観測値より東進波でありC>oで,C<lb*か又はC>

u*である・また温度風から推定される地表付近の風

速はおよそ4cm/ScC乃至40cm/sec程度で,Cは

0.8cm/SeCであるからCくu*である.従って等温線

は流線と同位相で南北に移動し乍ら東進する.これは

ある地点を固定して考えれば,大気が平均状態より南

下した時,気温が低く,北上した時,高温となること

を意味し,妥当な帰結と思われる.最後に本論では摩

擦の効果を考えなかったし,山形は盆地で,風は特に

弱い地域であり,かつ日本における気温の高極を示し

た特殊地点であること等との開運は論じなかったが,

これらは重要な問題を含んでいると思われる.

むすび:気温に24年の長周期変動のある確実な実例

を示した・その変動を起す原因は不明であり,この問

題は本論では取扱わなかった.本論では同じような類

型の気温変動が異った地域に,時間的なずれをもって

起っている現象の相互関係について考察した.気温変

動が一つの地域から他の地域へ伝播するという観点に

立って,その伝播機構を明らかにすることを主眼とし

た.

その結果,地上付近の等温線は,極方向の気温分布

によって起される地上付近の西風とその擾乱風によっ

て腕行し乍ら東進する流線に伴って,南北に移動する

ために,気温の変動が一地域より東方へ伝播すると推

定した.しかし一つの可能な推論であり,その当否は

短周期変動の分離法の改善をはかり,今後他の地域の

多くの資料によって確められねばならない.

謝辞=この種の研究に対し,翻こ御指導と御激励を

たまわった京都大学理学部長速水頒一郎教授並びに有
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とを与えられた京都大学地球物理学教室海洋研究室関

係の各位に深謝いたします.

Summary

l)The smooth curve of summer mean

temr)erature froml890to1960at Ya・ma-

gata,the north-eaStern SeCtion ofJapan,

Shows the variationsinlong period of24

years.The similar variations are found

in that of Taipelin Formosain the dis-

tance of　2300km・from Yamagata,SeVen

years ahead:mamely these two curves at

Taipel and at Yamagata are running

Pa・rallel with each other・　Correlation

coe伍cent between the above two series

valuesis+0.95.(F栂.3)
2)Such a relation as mentioned above

is not found so clearlyin smooth curves

Of winter mean temperature orin annual

mean temperature between Yamagata and

Taipei,butim annual curves,it was found

until aノbout1937.(Fig.5)

3)Theabovementionedphenomemamay

be explained on the theory of surface

Pianetarywaves genera′ted by the thermal

wind.Namely,itis considered that the

Surface tempera′ture Variations occured

from west to east as a result of north_

SOuth oscillating progression ofisotherma]

linein wave forms,When air movesiso-

thermally　with a kind oflong waves

generated by surface windlower than

severaノI decade or several hundred meters.

This propa′gation velocity,C,Of tem-

Perature WaVeSis obtained from three

Simultaneous equations of isothermal

Change of moving system,temPerature

distributiom a.nd wind distribution,and

the formis as follows:

C=ンu*-
Γ'プL A

2π　B

Where u*lSmeanzomalwind velocity near

the surface,Ais maximum value of meri_

dional wind velocity component v*,Lis

thewavelengthofthelongwavegenerated

by v*・Bis amplitude of temperature

Variation・ΓPis temperature decreasing

rate toward the pole.In the case of

above mentioned example,the value of C

is O.8cm/sec.

4)The amplitude of temperature varia-

tion,B,is glVem aS follows:

B= ΓブL A

2π　μ*-C
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By using above formula, the magnitude of
B is calculated for summer mean tem-
perature at Yamagata and at Taipei, and
the curves of temperature variation are
made, and then compared between cal-
culated and actual curves. The results
show the agreement between them in
period and general trend. (Fig. 7)

Hereafter the materials of other stations
will be selected to ascertain this study.
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