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1．はじめに

地球温暖化の進行に伴って，近年，極端な大雨の発生頻
度の変化が懸念されている。例えば，全国アメダスの 1 時
間降水量 50㎜以上となる回数は，統計期間 1976 〜 2024
年において 10 年当たり平均 28.2 回増加（信頼水準 99％で
統計的に有意）している 1）。一方，アメダス導入前の年代
を含めた 1898 〜 2024 年における年降水量偏差では，少雨
期と多雨期が不規則に出現し，20 世紀の初頭や半ばに近
年と同程度の多雨期が存在している 2）。そのため，1970
年代以後に限定された統計データのみから降水の変化傾向
を判断するのは危険と言える。

大雨を誘発する要因として，大気中の水蒸気量増加と大
気の不安定化が考えられる。前者の水蒸気量は，温暖化の
影響で単純には大気中により多く存在できるようになるが，
多降水地域はより湿潤化し，少降水地域はより乾燥化する
ことで，地域差が増大すると考えられている 3）。後者の大
気安定度の変化については，より複雑であり，温暖化に伴

う変化は未だ不明な部分が大きい。そこで本研究では，こ
の大気安定度の変化傾向を把握することを目的とした。

大気の安定度／不安定度を示す指標は多く提唱されてい
るが，その多くは特定の等圧面データから判断している。
算出に必要なデータを少なくすることで計算を容易にはし
ているが，対流圏全体の状態を表現するには難が残る。本
研究では，地表面から対流圏全体を鉛直方向に連続評価す
る，対流有効位置エネルギー（CAPE）を解析対象とした。
これは後述する通り，対流圏内で対流活動が活性化する場
合のエネルギーの大きさを示すもので，物理的な裏付けが
明確な指標である。この CAPE の長期変化傾向を全球で
解析した既往研究例 4）は存在するものの，日本周辺にお
ける傾向についてはほとんど触れられていない。

以上の背景を踏まえて本研究では，気象庁第 3 次長期再
解析（JRA-3Q）データセットを用いて，1948 〜 2024 年
の 77 年間にわたる日本周辺の CAPE の長期変化傾向につ
いて解析，考察した。

日本周辺における1948 〜 2024 年の大気不安定度の長期変化傾向

竹内　凪人＊ ・ 内藤　望＊＊

（令和7年10月31日受付）

Long-term trends of atmospheric instability in 1948-2024 around Japan

Nagito TAKEUCHI and Nozomu NAITO

（Received  October 31, 2025）

Abstract
Changes in the frequency of extreme heavy rainfall, which has become a significant social concern 

in recent years due to global warming, are influenced by variations in atmospheric stability as well 
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2．研究方法

2.1　使用データ
気象庁第 3 次長期再解析（JRA-3Q）データセットを使

用した。JRA-3Q は，過去 3 四半世紀以上（1947 年 9 月
〜 2024 年）の気候変化をより高精度に解析することを目
的としたデータセットであり，過去の客観解析データを統
一的な手法にもとづいて再解析したデータセットである。
また，前作の JRA-55 から，統計期間を延ばしただけでな
く，データ品質の問題点にも改善が加えられている。

客観解析データとは，全球大気を数値モデルでシミュ
レーションするために，利用可能な各地の気象観測データ
から，大気に対する各種の方程式系を満たすように格子状
の気象データを新たに構築したデータセットのことであ
る。また，再解析とは，気候変化の研究のために，過去の
客観解析データと現在の客観解析データ間の品質を均質に
するために行われるもので，過去の様々なデータを収集し
て高品質なものに再処理したものを，再解析データと呼ぶ。

JRA-3Q は，過去 3 四半世紀にわたる再解析により，過
去の全球気象データを現代の技術で同質に再現したもので
ある。この JRA-3Q は，緯度・経度 1.25 度格子で全球を
カバーする各種気象要素データから成っている。今回使用
したデータは地表面解析値における気圧，気温，相対湿度，
そして 1000 〜 100hPa の 27 層の等圧面解析値における気
温，相対湿度であり，解析範囲を日本周辺の北緯 23.75°〜
45°，東経 122.5°〜 153.75°とした。また，出力時間間隔は
6 時間ごとであり，本研究では 1948 年〜 2024 年 77 年分
の JST3，9，15，21 時の時刻データを使用した。

2.2　対流有効位置エネルギー CAPE
対流有効位置エネルギー CAPE（Convective Available 

Potential Energy）は，大気の不安定度を示す指標である。
CAPE の一般的な定義式は式（1）だが，その概念を図 1
で説明する。図 1 中には，実際の大気の気温鉛直分布を示
す状態曲線と，地上の空気塊を強制的に上昇させた場合の
気温変化を示す線の 2 本の曲線が描かれている。後者は，
露点温度に達する持ち上げ凝結高度に達するまでは乾燥断
熱減率に従い，それ以上の高度では湿潤断熱減率に従って，
気温低下していく。この時，上昇空気塊ははじめ状態曲線
より低温，すなわち周囲の空気より高密度のために下方へ
戻そうとする復元力が働く。この復元力に逆らって上昇さ
せるための外力がなければ上昇流は存在できない。ところ
が，自由対流高度において周囲の気温と逆転し，それより
上では周囲の空気より上昇空気塊の方が高温低密度となっ
て，外力がなくても上昇が続くことになる。そして再び気
温が逆転する雲頂高度までは自然に上昇流が継続すること

となる。この際，まず自由対流高度まで強制的に空気塊を
上昇させるのに必要なエネルギーは図 1 中の緑斜線部分の
面積に対応し，これを式（2）で定義される対流抑制 CIN

（Convective Inhibition）と呼ぶ。そして，自由対流高度ま
で達した空気塊が雲頂高度まで上昇し続ける対流現象を促
すエネルギーは図 1 中の赤斜線部分の面積に対応し，これ
が CAPE である。しかし，図 1 のように必ず自由対流高
度や雲頂高度が存在するわけではなく，大気の状態によっ
てはCAPEやCINが算出できない時間帯も存在する。なお，
CAPE の値による大気安定度の分類の目安を表 1 に示す。

g：重力加速度（m s-2）
EL：雲頂高度 （m）
LFC：自由対流高度 （m）
Tp : 持ち上げた空気塊の気温（K）
Te：周囲の気温（K）
z：高度（m）
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解析データを統一的な手法にもとづいて再解析した

データセットである。また，前作の JRA-55 から，統

計期間を延ばしただけでなく，データ品質の問題点に

も改善が加えられている。 
客観解析データとは，全球大気を数値モデルでシミ

ュレーションするために，利用可能な各地の気象観測

データから，大気に対する各種の方程式系を満たすよ

うに格子状の気象データを新たに構築したデータセ

ットのことである。また，再解析とは，気候変化の研

究のために，過去の客観解析データと現在の客観解析

データ間の品質を均質にするために行われるもので，

過去の様々なデータを収集して高品質なものに再処

理したものを，再解析データと呼ぶ。 
JRA-3Qは，過去 3四半世紀にわたる再解析により，

過去の全球気象データを現代の技術で同質に再現し

たものである。この JRA-3Q は，緯度・経度 1.25 度

格子で全球をカバーする各種気象要素データから成

っている。今回使用したデータは地表面解析値におけ

る気圧，気温，相対湿度，そして 1000～100hPa の
27層の等圧面解析値における気温，相対湿度であり，

解析範囲を日本周辺の北緯 23.75°～45°，東経

122.5°～153.75°とした。また，出力時間間隔は 6 時

間ごとであり，本研究では 1948 年～2024 年 77 年分

の JST3，9，15，21 時の時刻データを使用した。 
 

2.2 対流有効位置エネルギーCAPE 
対流有効位置エネルギー CAPE （ Convective 

Available Potential Energy）は，大気の不安定度を示

す指標である。CAPE の定義式は式（1）だが，その

概念を図 1 で説明する。図 1 中には，実際の大気の気

温鉛直分布を示す状態曲線と，地上の空気塊を強制的

に上昇させた場合の気温変化を示す線の 2 本の曲線

が描かれている。後者は，露点温度に達する持ち上げ

凝結高度に達するまでは乾燥断熱減率に従い，それ以

上の高度では湿潤断熱減率に従って，気温低下してい

く。この時，上昇空気塊ははじめ状態曲線より低温，

すなわち周囲の空気より高密度のために下方へ戻そ

うとする復元力が働く。この復元力に逆らって上昇さ

せるための外力がなければ上昇流は存在できない。と

ころが，自由対流高度において周囲の気温と逆転し，

それより上では周囲の空気より上昇空気塊の方が高

温低密度となって，外力がなくても上昇が続くことに

なる。そして再び気温が逆転する雲頂高度までは自然

に上昇流が継続することとなる。この際，まず自由対

流高度まで強制的に空気塊を上昇させるのに必要な

エネルギーは図 1 中の緑斜線部分の面積に対応し，こ

れを式（2）で定義される対流抑制 CIN（Convective 
Inhibition）と呼ぶ。そして，自由対流高度まで達し

た空気塊が雲頂高度まで上昇し続ける対流現象を促

すエネルギーは図 1 中の赤斜線部分の面積に対応し，

これが CAPE である。しかし，図 1 のように必ず自

由対流高度や雲頂高度が存在するわけではなく，大気

の状態によっては CAPE や CIN が算出できない時間

帯も存在する。なお，CAPE の値による大気安定度の

分類の目安を表 1 に示す。 

 𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶 =  𝑔𝑔𝑔𝑔 ∫  𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣 − 𝑇𝑇𝑇𝑇
𝑇𝑇𝑇𝑇

𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸
𝐸𝐸𝐸𝐸𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿  𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑   （1） 

 𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶 =  𝑔𝑔𝑔𝑔 ∫  𝑇𝑇𝑇𝑇−𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣
𝑇𝑇𝑇𝑇

𝐸𝐸𝐸𝐸𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿
0  𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑     （2） 

g：重力加速度(m s-2) 
EL：雲頂高度 (m) 
LFC：自由対流高度 (m) 
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣:持ち上げた空気塊の気温（K） 

T：気温（K） 
 

 

図 1．CAPE と CIN の概念図． 

気温

高度

雲頂高度
(EL)

持ち上げ凝結高度
(LCL)

自由対流高度
(LFC)

ある日の状態曲線

持ち上げ空気塊の気温

CIN

CAPE

表 1．CAPE の値と大気安定度の目安 5）． 

竹内凪人・内藤　望

― 84 ―



本研究では，CAPE の計算は，python ライブラリにあ
る気象データの解析や可視化を行う Metpy を利用した。
この Metpy における CAPE の計算式は，式（1）と若干
異なる式（3）である。これは空気中に含まれる水蒸気量
の差異が空気密度や気体定数に及ぼす影響を考慮して，同
圧同密度の乾燥空気が持つ仮想的な温度「仮温度」に式（4）
で換算した上で計算しており，湿潤大気の効果をより正確
に反映している。また，強制上昇させる空気塊の高度につ
いて，複数の設定がある中で，本研究では地上から空気塊
を持ち上げて計算する，SB（Surface-Based） CAPE を採
用した。ただし，CAPE が負の値や計算できない場合に
は 0 として扱った。

Tv：仮温度（K）
w：混合比（kg kg-1）

なお，露点温度 Td は以下の手順で求めた。気温 T から
飽和水蒸気圧 es（T）を Bolton の近似式 6）（5）で求めた後，
相対湿度 RH を掛けて水蒸気圧 e を求める式（6）に代入する。
この水蒸気圧 e が飽和水蒸気圧となる温度を式（5）の逆演
算となる式（7）を用いて，露点温度 Td を近似的に求めた。

2.3　Mann-Kendall検定
時系列のデータに増加または減少傾向が統計的に有意に

存在するかを調べる検定法で，データの値の大小関係のみ
を用いるので，正規分布や線形性に従わない場合も検定で
きる特性を持つ。データ系列 （x1, x2, ..., xn）に対して，式（8），

（9）より，後の値 xj と前の値 xi の差 xj - xi の符号が正負
を全組み合わせで調べ統計量 S を算出し，S が正の値なら

「増加傾向」と判定する。また，前後でデータ値が同じ場
合だと比較できる組み合わせが減り，分散を小さく補正す
る必要があるため Mann-Kendall では，式（10）の第二項
で補正を行っている。ここで，n は全データ数，g は同値
群の個数，tk はその値が出現した個数である。分散を計
算したのち，累積確率関数Φ（Z）を式（11），（12）で求め
る。本研究では，p 値が 0.05 以下（95% 有意）で両側検
定を行うので，式（13）で p 値を算出する。

2.4　Sen’s slope推定
前節の Mann-Kendall 検定は，傾向があるか否かの有意

性を検定するのに対して，Sen’s slope は傾向がどのぐら
いの大きさかという変化量を推定する。一般的なトレンド
解析では最小二乗法を用いるが，極端に大きい値や小さい
値に左右されやすい性質がある。CAPE は分散が大きい
ため，外れ値の影響を受けにくい Sen’s slope 推定を採用
した。データ系列を （y1, y2, ..., yn），それぞれの時刻を （t1, 
t2, ..., tn）とする。すべての i < j について，傾き Qij を算
出した後，Qij の中央値 M を求める。この中央値をデータ
全体の代表的な傾きと判断し，Sen’s slope の推定値とす
る手法である。

3．結果と考察

3.1　 CAPE計算の検証
CAPE の計算を検証するため，竜巻や突風の発生時に

気象庁が最寄りの高層気象観測データから計算，公開して
いる情報 7）と，本研究による最寄りのグリッドにおける
計算結果を比較した。比較した日時，対象地点と両者によ
る CAPE 値を表 2 に示し，両 CAPE 値の散布図を図 2 に
示す。両者の間に有意な相関は認められるものの，その差
は小さくはない。この差が生じる原因は，そもそも気象庁
の CAPE は高層気象観測点における値である一方，本研
究による CAPE は緯度経度 1.25 度格子における値であり，
地理的に異なる位置での計算となっているためである。
CAPE は空間的な変動も大きいことを踏まえると，この
不一致の程度はやむを得ないものと考えられ，決定係数
0.68 という結果は充分に有意な結果と言えよう。

本研究では，CAPE の計算は，python ライブラリ

にある気象データの解析や可視化を行う Metpy を利

用した。この Metpy における CAPE の計算式は，式

（1）と若干異なる式（3）である。これは空気中に含

まれる水蒸気量の差異が空気密度や気体定数に及ぼ

す影響を考慮して，同圧同密度の乾燥空気が持つ仮想

的な温度「仮温度」に式（4）で換算した上で計算して

おり，湿潤大気の効果をより正確に反映している。ま

た，強制上昇させる空気塊の高度について，複数の設

定がある中で，本研究では地上から空気塊を持ち上げ

て計算する，SB(Surface-Based) CAPE を採用した。

ただし，CAPE が負の値や計算できない場合には 0 と

して扱った。 

𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶 =  𝑔𝑔𝑔𝑔 ∫  𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑝𝑝𝑝𝑝 − 𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑒𝑒𝑒𝑒
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑒𝑒𝑒𝑒

𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸
𝐸𝐸𝐸𝐸𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿  𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑 （3） 

𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣 = 𝑇𝑇𝑇𝑇(1 + 0.61 𝑤𝑤𝑤𝑤) （4） 
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣: 仮温度（K） 

 w：混合比（kg kg-1） 
なお，露点温度 Td は以下の手順で求めた。気温 T か

ら飽和水蒸気圧 es(T)を Bolton の近似式 6)（5）で求

めた後，相対湿度 RH を掛けて水蒸気圧 e を求める式

（6）に代入する。この水蒸気圧 e が飽和水蒸気圧と

なる温度を式（5）の逆演算となる式（7）を用いて，

露点温度 Td を近似的に求めた。 

𝑒𝑒𝑒𝑒𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑇𝑇𝑇𝑇) = 6.112 × exp � 17.67 𝑇𝑇𝑇𝑇
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇243.5

� （5） 

𝑒𝑒𝑒𝑒 = 𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅 ×  𝑒𝑒𝑒𝑒𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑇𝑇𝑇𝑇) （6） 

𝑇𝑇𝑇𝑇𝑑𝑑𝑑𝑑 =  243.5×ln (𝑒𝑒𝑒𝑒 6.112� )
17.67−ln (𝑒𝑒𝑒𝑒 6.112� )

 （7） 

2.3 Mann-Kendall 検定 
時系列のデータに増加または減少傾向が統計的に

有意に存在するかを調べる検定法で，データの値の大

小関係のみを用いるので，正規分布や線形性に従わな

い場合も検定できる特性を持つ。データ系列 
(𝑥𝑥𝑥𝑥1, 𝑥𝑥𝑥𝑥2, . . . , 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑛𝑛𝑛𝑛)に対して，式（8），（9）より，後の値 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗
と前の値 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖の差𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗 − 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖の符号が正負を全組み合わせ

で調べ統計量Sを算出し，Sが正の値なら「増加傾向」

と判定する。また，前後でデータ値が同じ場合だと比

較できる組み合わせが減り，分散を小さく補正する必

要があるため Mann-Kendall では，式（10）の第二項

で補正を行っている。ここで，n は全データ数，g は

同値群の個数，tkはその値が出現した個数である。分

散を計算したのち，累積確率関数Φ(Z)を式（11），（12）
で求める。本研究では，p 値が 0.05 以下（95%有意）

で両側検定を行うので，式（13）で p 値を算出する。 

𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑔𝑔𝑔𝑔𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑥𝑥𝑥𝑥) =  �
+1 (𝑥𝑥𝑥𝑥 > 0)
  0   (𝑥𝑥𝑥𝑥 = 0)
−1  (𝑥𝑥𝑥𝑥 < 0)

  （8） 

𝑆𝑆𝑆𝑆 =  ∑ ∑ 𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑔𝑔𝑔𝑔𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗 − 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖)𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗

𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖  （9） 

𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆) =  𝑛𝑛𝑛𝑛
(𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛)(2𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛)− ∑ 𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘(𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘−1)(2𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘+5)𝑔𝑔𝑔𝑔

𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘𝑘
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 （10） 

𝑍𝑍𝑍𝑍 =  

⎩
⎪
⎨

⎪
⎧

𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆
�𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆)

 (𝑆𝑆𝑆𝑆 > 0)

     0       (𝑆𝑆𝑆𝑆 = 0)
𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆

�𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆)
 (𝑆𝑆𝑆𝑆 < 0)

 （11） 

Φ(𝑍𝑍𝑍𝑍)  =  ∫ 1
√2𝜋𝜋𝜋𝜋

𝑒𝑒𝑒𝑒−𝑡𝑡𝑡𝑡2 2⁄  𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑍𝑍𝑍𝑍
−∞  （12） 

𝑝𝑝𝑝𝑝 = 2 × (1 − Φ(|𝑍𝑍𝑍𝑍|)) （13） 
2.4 Sen’s slope 推定 
前節の Mann-Kendall 検定は，傾向があるか否かの

有意性を検定するのに対して，Sen’s slope は傾向がど

のぐらいの大きさかという変化量を推定する。一般的

なトレンド解析では最小二乗法を用いるが，極端に大

きい値や小さい値に左右されやすい性質がある。

CAPE は分散が大きいため，外れ値の影響を受けにく

い Sen’s slope 推定を採用した。データ系列を 
(𝑦𝑦𝑦𝑦1, 𝑦𝑦𝑦𝑦2, . . . , 𝑦𝑦𝑦𝑦𝑛𝑛𝑛𝑛)，それぞれの時刻を (𝑑𝑑𝑑𝑑1, 𝑑𝑑𝑑𝑑2, . . . , 𝑑𝑑𝑑𝑑𝑛𝑛𝑛𝑛)とする。

すべての 𝑠𝑠𝑠𝑠 < 𝑗𝑗𝑗𝑗について，傾き 𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗を算出した後，𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗
の中央値 M を求める。この中央値をデータ全体の代

表的な傾きと判断し，Sen’s slope の推定値とする手

法である。 

𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗 =  
𝑦𝑦𝑦𝑦𝑗𝑗𝑗𝑗−𝑦𝑦𝑦𝑦𝑖𝑖𝑖𝑖
𝑡𝑡𝑡𝑡𝑗𝑗𝑗𝑗−𝑡𝑡𝑡𝑡𝑖𝑖𝑖𝑖

     (𝑠𝑠𝑠𝑠 < 𝑗𝑗𝑗𝑗) （14） 

𝑀𝑀𝑀𝑀 = 𝑚𝑚𝑚𝑚𝑒𝑒𝑒𝑒𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑(𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗) （15） 
 

3．結果と考察 
3.1  CAPE 計算の検証 
 CAPE の計算を検証するため，竜巻や突風の発生時

に気象庁が最寄りの高層気象観測データから計算，公

開している情報 7）と，本研究による最寄りのグリッド

における計算結果を比較した。比較した日時，対象地

点と両者による CAPE 値を表 2 に示し，両 CAPE 値

の散布図を図 2 に示す。両者の間に有意な相関は認め

られるものの，その差は小さくはない。この差が生じ

る原因は，そもそも気象庁の CAPE は高層気象観測

点における値である一方，本研究による CAPE は緯

度経度 1.25 度格子における値であり，地理的に異な

る位置での計算となっているためである。CAPE は空

間的な変動も大きいことを踏まえると，この不一致の

程度はやむを得ないものと考えられ，決定係数0.68と

いう結果は充分に有意な結果と言えよう。 

本研究では，CAPE の計算は，python ライブラリ

にある気象データの解析や可視化を行う Metpy を利

用した。この Metpy における CAPE の計算式は，式

（1）と若干異なる式（3）である。これは空気中に含

まれる水蒸気量の差異が空気密度や気体定数に及ぼ

す影響を考慮して，同圧同密度の乾燥空気が持つ仮想

的な温度「仮温度」に式（4）で換算した上で計算して

おり，湿潤大気の効果をより正確に反映している。ま

た，強制上昇させる空気塊の高度について，複数の設

定がある中で，本研究では地上から空気塊を持ち上げ

て計算する，SB(Surface-Based) CAPE を採用した。

ただし，CAPE が負の値や計算できない場合には 0 と

して扱った。 

𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶 =  𝑔𝑔𝑔𝑔 ∫  𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑝𝑝𝑝𝑝 − 𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑒𝑒𝑒𝑒
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑒𝑒𝑒𝑒

𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸
𝐸𝐸𝐸𝐸𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿  𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑 （3） 

𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣 = 𝑇𝑇𝑇𝑇(1 + 0.61 𝑤𝑤𝑤𝑤) （4） 
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣: 仮温度（K） 

 w：混合比（kg kg-1） 
なお，露点温度 Td は以下の手順で求めた。気温 T か

ら飽和水蒸気圧 es(T)を Bolton の近似式 6)（5）で求

めた後，相対湿度 RH を掛けて水蒸気圧 e を求める式

（6）に代入する。この水蒸気圧 e が飽和水蒸気圧と

なる温度を式（5）の逆演算となる式（7）を用いて，

露点温度 Td を近似的に求めた。 

𝑒𝑒𝑒𝑒𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑇𝑇𝑇𝑇) = 6.112 × exp � 17.67 𝑇𝑇𝑇𝑇
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇243.5

� （5） 

𝑒𝑒𝑒𝑒 = 𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅 ×  𝑒𝑒𝑒𝑒𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑇𝑇𝑇𝑇) （6） 

𝑇𝑇𝑇𝑇𝑑𝑑𝑑𝑑 =  243.5×ln (𝑒𝑒𝑒𝑒 6.112� )
17.67−ln (𝑒𝑒𝑒𝑒 6.112� )

 （7） 

2.3 Mann-Kendall 検定 
時系列のデータに増加または減少傾向が統計的に

有意に存在するかを調べる検定法で，データの値の大

小関係のみを用いるので，正規分布や線形性に従わな

い場合も検定できる特性を持つ。データ系列 
(𝑥𝑥𝑥𝑥1, 𝑥𝑥𝑥𝑥2, . . . , 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑛𝑛𝑛𝑛)に対して，式（8），（9）より，後の値 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗
と前の値 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖の差𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗 − 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖の符号が正負を全組み合わせ

で調べ統計量Sを算出し，Sが正の値なら「増加傾向」

と判定する。また，前後でデータ値が同じ場合だと比

較できる組み合わせが減り，分散を小さく補正する必

要があるため Mann-Kendall では，式（10）の第二項

で補正を行っている。ここで，n は全データ数，g は

同値群の個数，tkはその値が出現した個数である。分

散を計算したのち，累積確率関数Φ(Z)を式（11），（12）
で求める。本研究では，p 値が 0.05 以下（95%有意）

で両側検定を行うので，式（13）で p 値を算出する。 

𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑔𝑔𝑔𝑔𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑥𝑥𝑥𝑥) =  �
+1 (𝑥𝑥𝑥𝑥 > 0)
  0   (𝑥𝑥𝑥𝑥 = 0)
−1  (𝑥𝑥𝑥𝑥 < 0)

  （8） 

𝑆𝑆𝑆𝑆 =  ∑ ∑ 𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑔𝑔𝑔𝑔𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗 − 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖)𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗

𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖  （9） 

𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆) =  𝑛𝑛𝑛𝑛
(𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛)(2𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛)− ∑ 𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘(𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘−1)(2𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘+5)𝑔𝑔𝑔𝑔
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 （10） 

𝑍𝑍𝑍𝑍 =  

⎩
⎪
⎨

⎪
⎧

𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆
�𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆)

 (𝑆𝑆𝑆𝑆 > 0)

     0       (𝑆𝑆𝑆𝑆 = 0)
𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆

�𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆)
 (𝑆𝑆𝑆𝑆 < 0)

 （11） 

Φ(𝑍𝑍𝑍𝑍)  =  ∫ 1
√2𝜋𝜋𝜋𝜋

𝑒𝑒𝑒𝑒−𝑡𝑡𝑡𝑡2 2⁄  𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑍𝑍𝑍𝑍
−∞  （12） 

𝑝𝑝𝑝𝑝 = 2 × (1 −Φ(|𝑍𝑍𝑍𝑍|)) （13） 
2.4 Sen’s slope 推定 
前節の Mann-Kendall 検定は，傾向があるか否かの

有意性を検定するのに対して，Sen’s slope は傾向がど

のぐらいの大きさかという変化量を推定する。一般的

なトレンド解析では最小二乗法を用いるが，極端に大

きい値や小さい値に左右されやすい性質がある。

CAPE は分散が大きいため，外れ値の影響を受けにく

い Sen’s slope 推定を採用した。データ系列を 
(𝑦𝑦𝑦𝑦1,𝑦𝑦𝑦𝑦2, . . . ,𝑦𝑦𝑦𝑦𝑛𝑛𝑛𝑛)，それぞれの時刻を (𝑑𝑑𝑑𝑑1, 𝑑𝑑𝑑𝑑2, . . . , 𝑑𝑑𝑑𝑑𝑛𝑛𝑛𝑛)とする。

すべての 𝑠𝑠𝑠𝑠 < 𝑗𝑗𝑗𝑗について，傾き 𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗を算出した後，𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗
の中央値 M を求める。この中央値をデータ全体の代

表的な傾きと判断し，Sen’s slope の推定値とする手

法である。 

𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗 =  
𝑦𝑦𝑦𝑦𝑗𝑗𝑗𝑗−𝑦𝑦𝑦𝑦𝑖𝑖𝑖𝑖
𝑡𝑡𝑡𝑡𝑗𝑗𝑗𝑗−𝑡𝑡𝑡𝑡𝑖𝑖𝑖𝑖

     (𝑠𝑠𝑠𝑠 < 𝑗𝑗𝑗𝑗) （14） 

𝑀𝑀𝑀𝑀 = 𝑚𝑚𝑚𝑚𝑒𝑒𝑒𝑒𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑(𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗) （15） 
 

3．結果と考察 
3.1  CAPE 計算の検証 
 CAPE の計算を検証するため，竜巻や突風の発生時

に気象庁が最寄りの高層気象観測データから計算，公

開している情報 7）と，本研究による最寄りのグリッド

における計算結果を比較した。比較した日時，対象地

点と両者による CAPE 値を表 2 に示し，両 CAPE 値

の散布図を図 2 に示す。両者の間に有意な相関は認め

られるものの，その差は小さくはない。この差が生じ

る原因は，そもそも気象庁の CAPE は高層気象観測

点における値である一方，本研究による CAPE は緯

度経度 1.25 度格子における値であり，地理的に異な

る位置での計算となっているためである。CAPE は空

間的な変動も大きいことを踏まえると，この不一致の

程度はやむを得ないものと考えられ，決定係数0.68と

いう結果は充分に有意な結果と言えよう。 

本研究では，CAPE の計算は，python ライブラリ

にある気象データの解析や可視化を行う Metpy を利

用した。この Metpy における CAPE の計算式は，式

（1）と若干異なる式（3）である。これは空気中に含

まれる水蒸気量の差異が空気密度や気体定数に及ぼ

す影響を考慮して，同圧同密度の乾燥空気が持つ仮想

的な温度「仮温度」に式（4）で換算した上で計算して

おり，湿潤大気の効果をより正確に反映している。ま

た，強制上昇させる空気塊の高度について，複数の設

定がある中で，本研究では地上から空気塊を持ち上げ

て計算する，SB(Surface-Based) CAPE を採用した。

ただし，CAPE が負の値や計算できない場合には 0 と

して扱った。 

𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶 =  𝑔𝑔𝑔𝑔 ∫  𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑝𝑝𝑝𝑝 − 𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑒𝑒𝑒𝑒
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑒𝑒𝑒𝑒

𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸
𝐸𝐸𝐸𝐸𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿  𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑 （3） 

𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣 = 𝑇𝑇𝑇𝑇(1 + 0.61 𝑤𝑤𝑤𝑤) （4） 
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣: 仮温度（K） 

 w：混合比（kg kg-1） 
なお，露点温度 Td は以下の手順で求めた。気温 T か

ら飽和水蒸気圧 es(T)を Bolton の近似式 6)（5）で求

めた後，相対湿度 RH を掛けて水蒸気圧 e を求める式

（6）に代入する。この水蒸気圧 e が飽和水蒸気圧と

なる温度を式（5）の逆演算となる式（7）を用いて，

露点温度 Td を近似的に求めた。 

𝑒𝑒𝑒𝑒𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑇𝑇𝑇𝑇) = 6.112 × exp � 17.67 𝑇𝑇𝑇𝑇
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇243.5

� （5） 

𝑒𝑒𝑒𝑒 = 𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅 ×  𝑒𝑒𝑒𝑒𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑇𝑇𝑇𝑇) （6） 

𝑇𝑇𝑇𝑇𝑑𝑑𝑑𝑑 =  243.5×ln (𝑒𝑒𝑒𝑒 6.112� )
17.67−ln (𝑒𝑒𝑒𝑒 6.112� )

 （7） 

2.3 Mann-Kendall 検定 
時系列のデータに増加または減少傾向が統計的に

有意に存在するかを調べる検定法で，データの値の大

小関係のみを用いるので，正規分布や線形性に従わな

い場合も検定できる特性を持つ。データ系列 
(𝑥𝑥𝑥𝑥1, 𝑥𝑥𝑥𝑥2, . . . , 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑛𝑛𝑛𝑛)に対して，式（8），（9）より，後の値 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗
と前の値 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖の差𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗 − 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖の符号が正負を全組み合わせ

で調べ統計量Sを算出し，Sが正の値なら「増加傾向」

と判定する。また，前後でデータ値が同じ場合だと比

較できる組み合わせが減り，分散を小さく補正する必

要があるため Mann-Kendall では，式（10）の第二項

で補正を行っている。ここで，n は全データ数，g は

同値群の個数，tkはその値が出現した個数である。分

散を計算したのち，累積確率関数Φ(Z)を式（11），（12）
で求める。本研究では，p 値が 0.05 以下（95%有意）

で両側検定を行うので，式（13）で p 値を算出する。 

𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑔𝑔𝑔𝑔𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑥𝑥𝑥𝑥) =  �
+1 (𝑥𝑥𝑥𝑥 > 0)
  0   (𝑥𝑥𝑥𝑥 = 0)
−1  (𝑥𝑥𝑥𝑥 < 0)

  （8） 

𝑆𝑆𝑆𝑆 =  ∑ ∑ 𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑔𝑔𝑔𝑔𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗 − 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖)𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗

𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖  （9） 

𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆) =  𝑛𝑛𝑛𝑛
(𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛)(2𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛)− ∑ 𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘(𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘−1)(2𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘+5)𝑔𝑔𝑔𝑔
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 （10） 

𝑍𝑍𝑍𝑍 =  

⎩
⎪
⎨

⎪
⎧

𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆
�𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆)

 (𝑆𝑆𝑆𝑆 > 0)

     0       (𝑆𝑆𝑆𝑆 = 0)
𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆

�𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆)
 (𝑆𝑆𝑆𝑆 < 0)

 （11） 

Φ(𝑍𝑍𝑍𝑍)  =  ∫ 1
√2𝜋𝜋𝜋𝜋

𝑒𝑒𝑒𝑒−𝑡𝑡𝑡𝑡2 2⁄  𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑍𝑍𝑍𝑍
−∞  （12） 

𝑝𝑝𝑝𝑝 = 2 × (1 − Φ(|𝑍𝑍𝑍𝑍|)) （13） 
2.4 Sen’s slope 推定 
前節の Mann-Kendall 検定は，傾向があるか否かの

有意性を検定するのに対して，Sen’s slope は傾向がど

のぐらいの大きさかという変化量を推定する。一般的

なトレンド解析では最小二乗法を用いるが，極端に大

きい値や小さい値に左右されやすい性質がある。

CAPE は分散が大きいため，外れ値の影響を受けにく

い Sen’s slope 推定を採用した。データ系列を 
(𝑦𝑦𝑦𝑦1, 𝑦𝑦𝑦𝑦2, . . . , 𝑦𝑦𝑦𝑦𝑛𝑛𝑛𝑛)，それぞれの時刻を (𝑑𝑑𝑑𝑑1, 𝑑𝑑𝑑𝑑2, . . . , 𝑑𝑑𝑑𝑑𝑛𝑛𝑛𝑛)とする。

すべての 𝑠𝑠𝑠𝑠 < 𝑗𝑗𝑗𝑗について，傾き 𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗を算出した後，𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗
の中央値 M を求める。この中央値をデータ全体の代

表的な傾きと判断し，Sen’s slope の推定値とする手

法である。 

𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗 =  
𝑦𝑦𝑦𝑦𝑗𝑗𝑗𝑗−𝑦𝑦𝑦𝑦𝑖𝑖𝑖𝑖
𝑡𝑡𝑡𝑡𝑗𝑗𝑗𝑗−𝑡𝑡𝑡𝑡𝑖𝑖𝑖𝑖

     (𝑠𝑠𝑠𝑠 < 𝑗𝑗𝑗𝑗) （14） 

𝑀𝑀𝑀𝑀 = 𝑚𝑚𝑚𝑚𝑒𝑒𝑒𝑒𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑(𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗) （15） 
 

3．結果と考察 
3.1  CAPE 計算の検証 
 CAPE の計算を検証するため，竜巻や突風の発生時

に気象庁が最寄りの高層気象観測データから計算，公

開している情報 7）と，本研究による最寄りのグリッド

における計算結果を比較した。比較した日時，対象地

点と両者による CAPE 値を表 2 に示し，両 CAPE 値

の散布図を図 2 に示す。両者の間に有意な相関は認め

られるものの，その差は小さくはない。この差が生じ

る原因は，そもそも気象庁の CAPE は高層気象観測

点における値である一方，本研究による CAPE は緯

度経度 1.25 度格子における値であり，地理的に異な

る位置での計算となっているためである。CAPE は空

間的な変動も大きいことを踏まえると，この不一致の

程度はやむを得ないものと考えられ，決定係数0.68と

いう結果は充分に有意な結果と言えよう。 

本研究では，CAPE の計算は，python ライブラリ

にある気象データの解析や可視化を行う Metpy を利

用した。この Metpy における CAPE の計算式は，式

（1）と若干異なる式（3）である。これは空気中に含

まれる水蒸気量の差異が空気密度や気体定数に及ぼ

す影響を考慮して，同圧同密度の乾燥空気が持つ仮想

的な温度「仮温度」に式（4）で換算した上で計算して

おり，湿潤大気の効果をより正確に反映している。ま

た，強制上昇させる空気塊の高度について，複数の設

定がある中で，本研究では地上から空気塊を持ち上げ

て計算する，SB(Surface-Based) CAPE を採用した。

ただし，CAPE が負の値や計算できない場合には 0 と

して扱った。 

𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶𝐶 =  𝑔𝑔𝑔𝑔 ∫  𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑝𝑝𝑝𝑝 − 𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑒𝑒𝑒𝑒
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣𝑒𝑒𝑒𝑒

𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸
𝐸𝐸𝐸𝐸𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿𝐿  𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑 （3） 

𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣 = 𝑇𝑇𝑇𝑇(1 + 0.61 𝑤𝑤𝑤𝑤) （4） 
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑣𝑣𝑣𝑣: 仮温度（K） 

 w：混合比（kg kg-1） 
なお，露点温度 Td は以下の手順で求めた。気温 T か

ら飽和水蒸気圧 es(T)を Bolton の近似式 6)（5）で求

めた後，相対湿度 RH を掛けて水蒸気圧 e を求める式

（6）に代入する。この水蒸気圧 e が飽和水蒸気圧と

なる温度を式（5）の逆演算となる式（7）を用いて，

露点温度 Td を近似的に求めた。 

𝑒𝑒𝑒𝑒𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑇𝑇𝑇𝑇) = 6.112 × exp � 17.67 𝑇𝑇𝑇𝑇
𝑇𝑇𝑇𝑇𝑇243.5

� （5） 

𝑒𝑒𝑒𝑒 = 𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅 ×  𝑒𝑒𝑒𝑒𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑇𝑇𝑇𝑇) （6） 

𝑇𝑇𝑇𝑇𝑑𝑑𝑑𝑑 =  243.5×ln (𝑒𝑒𝑒𝑒 6.112� )
17.67−ln (𝑒𝑒𝑒𝑒 6.112� )

 （7） 

2.3 Mann-Kendall 検定 
時系列のデータに増加または減少傾向が統計的に

有意に存在するかを調べる検定法で，データの値の大

小関係のみを用いるので，正規分布や線形性に従わな

い場合も検定できる特性を持つ。データ系列 
(𝑥𝑥𝑥𝑥1, 𝑥𝑥𝑥𝑥2, . . . , 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑛𝑛𝑛𝑛)に対して，式（8），（9）より，後の値 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗
と前の値 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖の差𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗 − 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖の符号が正負を全組み合わせ

で調べ統計量Sを算出し，Sが正の値なら「増加傾向」

と判定する。また，前後でデータ値が同じ場合だと比

較できる組み合わせが減り，分散を小さく補正する必

要があるため Mann-Kendall では，式（10）の第二項

で補正を行っている。ここで，n は全データ数，g は

同値群の個数，tkはその値が出現した個数である。分

散を計算したのち，累積確率関数Φ(Z)を式（11），（12）
で求める。本研究では，p 値が 0.05 以下（95%有意）

で両側検定を行うので，式（13）で p 値を算出する。 

𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑔𝑔𝑔𝑔𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑥𝑥𝑥𝑥) =  �
+1 (𝑥𝑥𝑥𝑥 > 0)
  0   (𝑥𝑥𝑥𝑥 = 0)
−1  (𝑥𝑥𝑥𝑥 < 0)

  （8） 

𝑆𝑆𝑆𝑆 =  ∑ ∑ 𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑔𝑔𝑔𝑔𝑠𝑠𝑠𝑠(𝑥𝑥𝑥𝑥𝑗𝑗𝑗𝑗 − 𝑥𝑥𝑥𝑥𝑖𝑖𝑖𝑖)𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗𝑗

𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛
𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖𝑖  （9） 

𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆) =  𝑛𝑛𝑛𝑛
(𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛)(2𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛)− ∑ 𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘(𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘−1)(2𝑡𝑡𝑡𝑡𝑘𝑘𝑘𝑘+5)𝑔𝑔𝑔𝑔
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 （10） 

𝑍𝑍𝑍𝑍 =  

⎩
⎪
⎨

⎪
⎧

𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆
�𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆)

 (𝑆𝑆𝑆𝑆 > 0)

     0       (𝑆𝑆𝑆𝑆 = 0)
𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆

�𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉𝑉(𝑆𝑆𝑆𝑆)
 (𝑆𝑆𝑆𝑆 < 0)

 （11） 

Φ(𝑍𝑍𝑍𝑍)  =  ∫ 1
√2𝜋𝜋𝜋𝜋

𝑒𝑒𝑒𝑒−𝑡𝑡𝑡𝑡2 2⁄  𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑍𝑍𝑍𝑍
−∞  （12） 

𝑝𝑝𝑝𝑝 = 2 × (1 − Φ(|𝑍𝑍𝑍𝑍|)) （13） 
2.4 Sen’s slope 推定 
前節の Mann-Kendall 検定は，傾向があるか否かの

有意性を検定するのに対して，Sen’s slope は傾向がど

のぐらいの大きさかという変化量を推定する。一般的

なトレンド解析では最小二乗法を用いるが，極端に大

きい値や小さい値に左右されやすい性質がある。

CAPE は分散が大きいため，外れ値の影響を受けにく

い Sen’s slope 推定を採用した。データ系列を 
(𝑦𝑦𝑦𝑦1, 𝑦𝑦𝑦𝑦2, . . . , 𝑦𝑦𝑦𝑦𝑛𝑛𝑛𝑛)，それぞれの時刻を (𝑑𝑑𝑑𝑑1, 𝑑𝑑𝑑𝑑2, . . . , 𝑑𝑑𝑑𝑑𝑛𝑛𝑛𝑛)とする。

すべての 𝑠𝑠𝑠𝑠 < 𝑗𝑗𝑗𝑗について，傾き 𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗を算出した後，𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗
の中央値 M を求める。この中央値をデータ全体の代

表的な傾きと判断し，Sen’s slope の推定値とする手

法である。 

𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗 =  
𝑦𝑦𝑦𝑦𝑗𝑗𝑗𝑗−𝑦𝑦𝑦𝑦𝑖𝑖𝑖𝑖
𝑡𝑡𝑡𝑡𝑗𝑗𝑗𝑗−𝑡𝑡𝑡𝑡𝑖𝑖𝑖𝑖

     (𝑠𝑠𝑠𝑠 < 𝑗𝑗𝑗𝑗) （14） 

𝑀𝑀𝑀𝑀 = 𝑚𝑚𝑚𝑚𝑒𝑒𝑒𝑒𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑(𝑄𝑄𝑄𝑄𝑖𝑖𝑖𝑖𝑗𝑗𝑗𝑗) （15） 
 

3．結果と考察 
3.1  CAPE 計算の検証 
 CAPE の計算を検証するため，竜巻や突風の発生時

に気象庁が最寄りの高層気象観測データから計算，公

開している情報 7）と，本研究による最寄りのグリッド

における計算結果を比較した。比較した日時，対象地

点と両者による CAPE 値を表 2 に示し，両 CAPE 値

の散布図を図 2 に示す。両者の間に有意な相関は認め

られるものの，その差は小さくはない。この差が生じ

る原因は，そもそも気象庁の CAPE は高層気象観測

点における値である一方，本研究による CAPE は緯

度経度 1.25 度格子における値であり，地理的に異な

る位置での計算となっているためである。CAPE は空

間的な変動も大きいことを踏まえると，この不一致の

程度はやむを得ないものと考えられ，決定係数0.68と

いう結果は充分に有意な結果と言えよう。 
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3.2　CAPEの平均的分布
まず 77 年通年における CAPE 平均値分布図を図 3 に示

す。日本周辺の CAPE 平均値は 100 J㎏ -1 ほどである。3 ヶ
月ごとの四季に分けた場合，夏（6 〜 8 月），秋（9 〜 11 月），
春（3 〜 5 月），冬（11 〜 2 月）の順に不安定度が高く，
時間帯別では JST15 時，9 時，21 時，3 時の順に不安定度
が高い結果となった。平均的に最も不安定となる真夏 8 月
の JST15 時における 77 年平均の CAPE 分布を図 4 に示す。
西日本の太平洋側で 1500 〜 2000 J㎏ -1 の中程度の不安定，
南方の太平洋上では 3000 J㎏ -1 以上の非常に強い不安定
な大気場となっていた。

3.3　CAPEのトレンド分布
Mann-Kendall 検定および Sen’s slope 推定による長期

変化トレンド解析の結果を示す。まず 77 年通年における
CAPE 長期変化トレンド分布を図 5 に示す。沖縄近海か
ら日本の南方太平洋域において CAPE が減少する安定化
傾向が顕著である一方，東海地方や関東地方の太平洋沿岸
海域や北陸地方から北海道の日本海沿岸海域において，弱
いながらも CAPE が増加する不安定化傾向がみられる。
しかし陸域における変化傾向は顕著には認められない。

表 2．CAPE の各計算結果の一覧（J kg-1）．

図 2．CAPE の計算値の相関．

秋（9～11 月），春（3～5 月），冬（11～2 月）の順に

不安定度が高く，時間帯別では JST15 時，9 時，21
時，3 時の順に不安定度が高い結果となった。平均的

に最も不安定となる真夏 8 月の JST15 時における 77
年平均の CAPE 分布を図 4 に示す。西日本の太平洋

側で 1500～2000 J ㎏⁻¹の中程度の不安定，南方の太

平洋上では 3000 J ㎏⁻¹以上の非常に強い不安定な大

気場となっていた。 
 
 3.3 CAPE のトレンド分布 

Mann-Kendall 検定および Sen’s slope 推定による

長期変化トレンド解析の結果を示す。まず 77 年通年

における CAPE 長期変化トレンド分布を図 5 に示す。

沖縄近海から日本の南方太平洋域において CAPE が

減少する安定化傾向が顕著である一方，東海地方や関

東地方の太平洋沿岸海域や北陸地方から北海道の日

本海沿岸海域において，弱いながらも CAPE が増加

する不安定化傾向がみられる。しかし陸域における変

化傾向は顕著には認められない。 
 次に，3 ヶ月ごとの四季別の CAPE 長期トレンド分

布を，図 6～図 9 に示す。どの季節においても沖縄近

海から日本の南方太平洋域において安定化傾向が顕

著である。これは海水温上昇に伴う蒸発増加，大気の

表 2．CAPE の各計算結果の一覧(J kg-1)． 

図 2．CAPE の計算値の相関． 
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次に，3 ヶ月ごとの四季別の CAPE 長期トレンド分布を，
図 6 〜図 9 に示す。どの季節においても沖縄近海から日本
の南方太平洋域において安定化傾向が顕著である。これは
海水温上昇に伴う蒸発増加，大気の湿潤化だけではなく，
対流圏の上部と下部における気温上昇量の差異が影響して
いる可能性がある。図 7 の夏季は，本州の太平洋側および
日本海側の沿岸海域で強い大気の不安定化傾向がみられ
る。この傾向は弱いながらも秋季（図 8）にもみられ，春
季（図 6）には太平洋側のみかすかに認められる。南方の
太平洋域とは逆の傾向であり，興味深い差異である。この
図 7 で不安定化傾向を示す海域付近では，統計期間が異な
るJRA-55データセットを用いて蒸発量を調べた既往研究 8）

において，蒸発量の増加傾向を示す結果が得られている。
つまり，この海域では温暖化によって蒸発が活性化し大気
が湿潤化したことで大気の不安定化が促進している可能性
が高い。今後，海面水温や気温上昇量の鉛直分布などと照
合して考察を深める必要があろう。また，いずれの季節に
おいても，海域に比べて日本列島の陸域では変化傾向が顕
著ではない。

さらに，JST3 時，9 時，15 時，21 時の各時刻における
CAPE の長期トレンド分布を図 10 〜図 13 に示す。どの
時間帯も大局的には図 5 と似たような地域分布を示してい
る。ただ，特に日本海側の不安定化傾向については，僅か
ながらではあるが，日中（9 時と 15 時）よりも夜間（21
時と 3 時）の方が強くなっているようである。太平洋側よ
りも昼夜の差異が大きい点は興味深いものの，その原因は
不明である。今後，この点もさらに他要素の変化と照合し
ながら考察していく価値があろう。

4．まとめ

JRA-3Q のデータセットから，1948 〜 2024 年 77 年間
の日本周辺の CAPE を計算し，Mann-Kendall 検定およ
び Sen’s slope 推定によって長期変化トレンドを解析した。
沖縄近海から日本の南方太平洋域においては CAPE が減
少する大気の安定化傾向を示す一方，本州の太平洋側およ
び日本海側の沿岸海域において，夏季を中心に CAPE が
増大する大気の不安定化傾向を検出した。この不安定化傾
向は，温暖化に伴う海面からの蒸発増加による影響が考え
られる。今後，蒸発の変化だけではなく，対流圏の上部と
下部における気温上昇量の差異等を含めて，関連要素を解
析して照合，考察することが望まれる。また，時刻別の長
期変化トレンドの比較から，原因不明であるものの，日本
海側の不安定化傾向は昼よりも夜間の方が強くなる結果が

得られた。なお，大気の安定度をさらに詳細に解析するた
めには，CAPE だけでなく CIN の評価も必要であろう。
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