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はじめに 

 

1974 年、米国カリフォルニア大学ローランド教授とモリーナ博士によって、人工化学物質で

あるクロロフルオロカーボン（CFC）が成層圏のオゾン層を破壊することが初めて指摘され、

人や生態系に影響が生じうるとの警鐘が鳴らされました。これを契機として、オゾン層保護の

ための取組が進められるようになりました。1985 年には、「オゾン層保護のためのウィーン条

約」が、1987 年には「オゾン層を破壊する物質に関するモントリオール議定書」が採択されま

した。このモントリオール議定書に基づき、主要なオゾン層破壊物質の生産量・消費量が明確

な期限を定めて削減されてきました。さらに 2016 年には、高い温室効果を有するハイドロフ

ルオロカーボン（HFC）を、段階的削減の対象物質に追加するキガリ改正が採択されました。

改正議定書は 2019 年１月１日に発効されています。 

また、近年では気候変動を背景として、世界各地で記録的な熱波や寒波、大雨等の深刻な気

象災害が発生するなど、甚大な被害が生じています。これら気候変動問題に対処するため、我

が国は、2050 年までのカーボンニュートラルを宣言し、2021 年４月には、2030 年度に温室効

果ガスを 2013 年度から 46％削減することを目指していくことを表明しました。この新たな削

減目標も踏まえて、2025 年 2 月、「地球温暖化対策計画」を改定し、その中で、代替フロンに

ついても約 59％減の水準（約 9 百万 t-CO2）にすることを示しています。フロン類対策はオゾ

ン層保護だけでなく気候変動対策としても、重要性が非常に高まっています。 

我が国のオゾン層保護・気候変動対策に関する取組としては、「フロン類の使用の合理化及び

管理の適正化に関する法律（フロン排出抑制法）」に基づき、フロン類の上流から下流までのラ

イフサイクル全般にわたる対策を推進するとともに、「特定物質の規制等によるオゾン層の保護

に関する法律（オゾン層保護法）」に基づき、CFC、ハロン、ハイドロクロロフルオロカーボン

（HCFC）などの特定物質（オゾン層破壊物質）の製造数量の規制、使用事業者に対する排出

抑制・使用合理化指針の公表等を行っています。キガリ改正についても、2018 年７月にオゾン

層保護法を改正し、HFC を規制の対象に加えています。 

オゾン層保護法では、第 22 条において、環境大臣は、オゾン層の状況及び大気中における特

定物質等の濃度の状況に関する気象庁による観測の成果等を活用しつつ、特定物質によるオゾ

ン層の破壊の状況及び大気中における特定物質等の濃度変化の状況を監視し、その状況を公表

することとされています。本報告書は、同規定に基づいて、2024 年度における特定物質による

オゾン層の破壊の状況、大気中の特定物質等の濃度変化の状況等に関する監視結果をとりまと

めたものです。 

本報告書の作成に当たり、環境省に設置した成層圏オゾン層保護に関する検討会科学分科会

及び環境影響分科会の御指導を仰ぎました。また、気象庁からは、観測結果の提供等多大なる

協力をいただくとともに、「オゾン層・紫外線の年のまとめ（2024 年）」から一部引用させてい

ただきました。ここに、御指導、御協力をいただきました検討会委員の皆様、関係者の皆様に

深く感謝申し上げます。 

本報告書が幅広く活用され、オゾン層保護及び地球温暖化防止に向けた取組が一層進められ

ることを期待しています。 
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概要  
１．オゾン層の状況 

■地球規模のオゾン層の状況（p.18～） 
地球規模のオゾン全量は 1980 年代から 1990 年代前半にかけて大きく減少したが、1990 年

代後半に減少傾向が止まり、2000 年以降は変化が比較的小さくなっている。ただしオゾン全

量は 1970 年代と比べて現在も少ない状態が続いている。 

2024 年の年平均オゾン全量の地球規模の分布を、オゾン量の減少傾向が止まり、オゾン量

がほぼ一定であった 1997～2006 年の平均値の分布と比較すると、両半球中高緯度で広く正偏

差*となり、赤道付近では概ね負偏差となった。特に、北半球高緯度と南大洋の太平洋側では顕

著な正偏差となった。顕著な正偏差の要因として、冬季に北半球高緯度で成層圏突然昇温が発

生し、北半球中高緯度については、冬季から春季にかけてオゾンの輸送が活発だったことや、

北半球高緯度でオゾン層破壊を促進させる極域成層圏雲が出現するような低温が持続しなか

ったことが影響したと考えられる。南大洋の太平洋側については、南極オゾンホールの規模が

比較的小さく推移したことと、位置が比較的アフリカ大陸側に偏っていたことが考えられる。 

2024 年の世界の月平均オゾン全量偏差の分布を見ると、北半球では+20%以上の正偏差が 2

月から高緯度でみられ、3 月には広い範囲に拡大した。特に 3 月は北極海上空で＋30%以上の

正偏差がみられた。要因として、春季を中心に北極域へのオゾンの輸送が活発であったことが

影響したと考えられる。 

 南半球では、8 月に南大洋のインド洋側に＋20％以上の正偏差の領域がみられ、9 月～10 月

は南大洋の太平洋側に＋20％以上の正偏差の領域が広がり、特に 9 月は＋60％以上の正偏差

の領域もみられた。これは、南極オゾンホールの位置が比較的アフリカ大陸側に偏っていたこ

とが要因と考えられる 
 
*偏差（%）とは、基準値（長期間の平均値など）からの差を基準値で割った大きさを百分率で示

したもの。正偏差は基準値よりも大きな値であることを、負偏差は基準値よりも小さな値である

ことを意味する。 
 

 
図①  世界のオゾン全量偏差（%）の年平均分布図（2024 年） 

※「偏差」は 1997～2006 年の平均値からのずれとして算出。p.19 図 1-3-2（下）として掲載 
（出典）気象庁提供 
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■南極域上空のオゾン層の状況（p.26～） 

南極域（南緯 60 度～南緯 90 度）の春季に形成されるオゾンホール*の規模は、1980 年代か

ら 1990 年代半ばにかけて急激に拡大したのち、2000 年以降は縮小傾向にある。 

2024 年の南極オゾンホールは、8 月中旬に発生し、その後は面積の拡大が進まず、最近 10

年間（2014~2023 年）の平均値より遅い 8 月下旬に面積が拡大し、9 月下旬には最近 10 年間

の平均値と同程度の面積となった。最大値は、9 月 28 日に観測した 2,240 万 km2 で、南極大

陸の約 1.6 倍となった。2024 年の 7 月から 8 月は南極上空に形成される極渦が不安定で、7 月

から 8 月にかけて南極上空の高度 20km 付近の気温の低い領域が最近 10 年間の平均値より小

さく、特に、8 月上旬から中旬にかけてはその時期の最近 10 年間の最小値より小さく推移し

たため、オゾン層破壊を促進させる極域成層圏雲の発生が抑えられ、南極オゾンホールの拡大

が遅れたと考えられる。9 月は、極渦が円形で安定し、気温の低い領域が最近 10 年間の平均値

と同程度で推移したため、9 月下旬には南極オゾンホールの面積が最近 10 年間の平均値程度

まで拡大した。10 月以降は、極渦の円形が崩れて極渦の外側のオゾン濃度の高い空気と混合す

ることが度々あり、10 月上旬、11 月上旬、12 月上旬に南極オゾンホールの面積の急速な縮小

が見られた。10 月中旬や 11 月中旬には、極渦が円形で安定して、南極オゾンホールの面積が

一時的に維持されたものの、10 月以降の南極オゾンホールの面積は最近 10 年間の平均値より

概ね小さく推移し、12 月 8 日に消滅した。 
 
*オゾンホールとは南極上空の春にオゾン全量が極端に少なくなる現象のことである。下図（右図）

でもわかるように、南極上空に穴の空いたようなオゾン全量の少ない領域が存在する。1980 年代初

めからこのような現象が観測されている。 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図② 南半球における 10 月の月平均オゾン全量分布（1979 年及び 2024 年） 
米国航空宇宙局（NASA）の衛星観測データを基に気象庁で作成 

（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html） 
   

2024 年 1979 年 
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■北半球高緯度域のオゾン層の状況（p.34～） 

北半球高緯度域でも、南極オゾンホールほど大規模ではないものの、オゾンの少ない領域が

現れることがある。 

2024 年 3 月の偏差分布は、北極域を中心に正偏差となり、＋30%以上の正偏差の領域もみ

られた。この要因として、2024 年の冬季から春季にかけて、成層圏の南北循環（ブリューワ

ー・ドブソン循環）の駆動源の一つである地球規模の波（プラネタリー波）の対流圏から成層

圏への伝播が北半球で頻繁に発生し、北極域へのオゾン輸送が活発であったことが影響したと

考えられる 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
図③ 北半球における 3 月の月平均オゾン全量分布（1979 年及び 2024 年） 

米国航空宇宙局（NASA）の衛星観測データを基に気象庁で作成 
（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html） 

■我が国におけるオゾン層の状況（p.38～） 

2024 年のつくばのオゾン全量の月平均値は、1 月、3～6 月、12 月に多くなり、3 月と 6 月

は観測開始（1957 年）以来、その月として 2 番目に多い値となった。1 月から 6 月にかけてオ

ゾン全量が多かった要因については、北半球中高緯度では、冬季から春季にかけて北極域への

オゾンの輸送が活発であったことが影響したと考えられる。12 月のオゾン全量が多かったの

は、対流圏界面の高度が平年と比べて低かったためと考えられる。 

■オゾン層の将来予測（p.42～） 

数値モデル予測によると、オゾン層の回復時期は南北両半球で異なり、南半球の回復は北半

球に比べてやや遅れると予想されている。オゾン全量が 1980 年レベルまで回復する時期は、

南極では 2066 年頃、北極では 2045 年頃、高緯度を除く全球の平均（北緯 60 度～南緯 60 度）

では 2040 年頃と予想されている。1980 年から 1996 年までの世界各地におけるオゾン全量の

減少に関する評価は、2018 年の WMO/UNEP のオゾン層破壊の科学アセスメントから基本的

に変わっていない。 

また、オゾン層の回復には、温室効果ガス（GHG）の増加が影響を与えることも示唆されて

いる。GHG の増加に伴うオゾン層の回復への影響や緯度帯による回復時期の違いは、GHG の

増加による成層圏の気温低下が成層圏オゾン量をグローバルに増加させる効果と、大気のグロ

ーバル循環（ブリューワ・ドブソン循環）の加速によって輸送されるオゾン量が緯度帯によっ

て異なる効果の複合作用の結果と考えられる。 

熱帯域ではオゾンの少ない対流圏の空気がより多く下部成層圏へ流入してオゾン全量の増

加が抑制される一方、北半球中高緯度や南半球中緯度では極向きの下降流が強まり、オゾンの

増加した成層圏大気がこの領域の下部成層圏により多く輸送されるようになりオゾン全量の

増加が強化されると考えられる。なお南半球高緯度では、大気循環の加速の影響は小さくオゾ

ン全量の増加は抑制される。 

2024 年 1979 年 
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２．特定物質等の大気中濃度 

■特定物質等の大気中バックグラウンド濃度の状況（p.68～） 

北半球中緯度域（北緯 30 度～北緯 60 度）の平均的な状況を代表するような国内の観測地点

（北海道内など）において、それまで増加し続けてきた特定物質（オゾン層保護法に基づき生産

等が規制されているフロン等）のうち、CFC-12 の大気中濃度は 1990 年代後半以降最高濃度で

ほぼ横ばいであったが 2006 年頃から減少し始めている。CFC-11、CFC-113、四塩化炭素の大

気中濃度は 1990 年代半ば以降、約 1%/年の割合で減少している。このうち CFC-11 について

は、国内での観測や国際機関による観測で2014年頃から濃度の減少に鈍化が認められたが2019

年以降は再び減少に転じている。一方、大気中での寿命の短い 1,1,1-トリクロロエタンの大気中

濃度は 1990 年代以降急速に減少した。 

ハロン-1211 の大気中濃度は 2000 年代に入って増加傾向が鈍化し、近年は減少に転じた。ハ

ロン-1301 については、増加し続けていたが、近年その増加はゆるやかになり、2015 年以降は

濃度の明瞭な増加は認められない。 

HCFC-22 は調査開始以来増加し続けていたが、近年その増加はゆるやかになり、2020 年以

降は濃度の明瞭な増加は認められない。 

HCFC-142b は、調査開始以来増加し続けていたが、近年その増加はゆるやかになり、2014 年

以降は濃度の明瞭な増加は認められない。HCFC-141b はここ数年再び濃度増加に転じる傾向を

示している。一方、HFC-134a の増加率は約 5%/年で極めて大きく、未だに増加している。 

また、2018 年にオゾン層保護法が改正され、「特定物質代替物質」として HFCs が新たに規

制されることとなったことを受けて、2019 年度から HFCs の観測結果を掲載している。 

 

 
図④ 国内外の機関で観測された CFC-11、CFC-12 及び CFC-113 の濃度変化 

※環境省の観測結果（p.70 図 2-3-1）、国立環境研究所の観測結果（p.76 図 2-3-9）、気象庁の観測結果（p.77
図 2-3-10）、東京大学の観測結果（p.80 図 2-3-11）の他、WMO 科学評価パネル報告書で紹介された観測結果

（AGAGE、NOAA/ESRL、UCI）を取りまとめたもの。  
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■日本の都市域における大気中濃度の状況（p.86～） 

日本の都市域の代表例として川崎市内で連続測定した CFC-11、CFC-12、CFC-113、四塩化

炭素、1,1,1-トリクロロエタンの大気中濃度は、次第に変動幅が小さくなるとともに、北海道に

おける大気中濃度とほとんど変わらなくなってきている。変動幅の縮小や濃度の低下には、日

本における生産の全廃及び排出抑制等が進んだ結果が反映されていると考えられる。 

一方で、HCFC-22、HCFC-141b、HCFC-142b は、近年やや放出量が減少する傾向を示して

いるものの、依然として頻繁に高い濃度で検出されている。このことは、これらの物質は現在も

多方面で利用されていることや、過去に製造・充塡された機器装置等から大気中に放出されて

いることが反映されていると考えられる。HFC-134a においては、2010 年頃まで検出されてい

た高濃度イベントは最近ではその頻度・強度は低下している。一方で、2011 年頃から濃度の中

央値及び 20％値に明瞭な増加傾向が認められ、濃度の中央値は北海道でのバックグラウンド濃

度に比べて依然として高い。 

■特定物質の大気中濃度の将来予測（p.95～） 

オゾン層を破壊するCFCの生産と消費は、モントリオール議定書に基づいて先進国では 1995

年末までに、途上国では 2009 年末までに全廃されたが、大気中寿命が非常に長いため、今後、

CFC の大気中濃度は極めてゆるやかに減少していくと予測される。一方、CFC と比べるとオゾ

ン層破壊係数の小さい HCFC については、同議定書の規制スケジュールに従って、先進国の生

産・消費は 2020 年をもって全廃されたが、途上国においては生産・消費の削減が進められてい

る途中段階にあり、HCFC の大気中濃度は引き続き増加するが、今後 10～20 年でピークに達

し、その後減少すると予測される。 
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３．太陽紫外線の状況 

■太陽紫外線の概要（p.100～） 

オゾン層は、太陽から地球にやってくる紫外線のうち、UV-C（100～280nm）のすべてと UV-

B（280～315nm）のほとんど（約 90％）を吸収する。これらは有害紫外線と呼ばれる。しかし

波長が長い UV-A（315～400nm）は吸収しない。地表面に生物が生存できるのは、オゾン分子

が地表面から離れた高度領域にオゾン層として存在していることで、有害紫外線から地上が守

られているためである。 

地表で観測される紫外線は、オゾン全量の他、太陽高度、雲の状況、エアロゾルの量、地表面

の反射率、海抜など、様々な要因によって変動する。また、それらの影響は波長によって異なる。 

UV-B は、核酸などの重要な生体物質に損傷をもたらし、皮膚の光老化や皮膚がん発症率の増

加、さらに白内障発症率の増加、免疫抑制など、人の健康に影響を与えるほか、陸域、水圏生態

系に悪影響を及ぼす。成層圏オゾン層の破壊により UV-B の地上への照射量が増大すると、そ

れらの悪影響が増大することが懸念される。 

■南極域の太陽紫外線の状況（p.112～） 

2024 年の南極昭和基地における紅斑紫外線量*日積算値の月平均値は、1 月に多くなった。こ

れは主にオゾン全量が例年より少なかったことが要因と考えられる。紅斑紫外線量日積算値は、

11 月中旬以降に、平均値よりかなり大きく推移し、12 月中旬以降は平均値並みか下回った状態

で推移した。これらは、概ねオゾン全量の推移と対応した逆相関を示しており、紅斑紫外線量日

積算値がオゾン全量に強く依存していることを示している。 
 
*紅斑紫外線量とは、波長で定義された紫外線（UV-A、UV-B、UV-C）とは別に、人体への紅斑作用

影響を示すために、波長によって異なる影響度で重みづけして算出した紫外線量のこと。 

■日本国内の紫外線量の状況と経年変化（p.114～） 

2024 年のつくばにおける紅斑紫外線量日積算値は、5～6 月、8～9 月、11～12 月に多く、特

に 12 月は 1990 年の観測開始からその月として 1 番多い値となった。11 月はその月として 2 番

目に多い値、9 月はその月として 3 番目に多い値となった。これらは、日照時間が多かったこと

が要因と考えられる。 

また、2024 年のつくばにおける紅斑紫外線量の年積算値も観測を開始した 1990 年代初めに

比べ多くなっており、2014 年から 2024 年までの 10 年間あたりの増加率は 4.6％である。 

地表に到達する紫外線量は上空のオゾン量、エアロゾル量、雲の状況などによって変化する。

1990 年以降のオゾン量は、1990 年代初めに最も少なく、その後はほとんど変化がないか、緩や

かに増加している。このため、1990 年以降、つくばの紫外線観測にみられる紫外線量の増加傾

向をそのまま上空のオゾン全量の変化に関連づけることはできない。 

■太陽紫外線の将来予測（p.118～） 

晴天条件での紫外線量はオゾン全量に依存する。そのため、オゾン層破壊の影響により、現在

の晴天時の紫外線量は、引き続き高い状況が続いていると思われる。オゾン層の回復が期待さ

れる中で、今後の晴天時の紫外線は、北半球中高緯度（北緯 30 度～北緯 90 度）では、2020 年

代には 1980 年（オゾンホールが顕著に現れ始めた年）レベルの紫外線量に戻ると予想されてい

たが、北半球に位置する日本国内の 3 地点（札幌、つくば、那覇）の観測値については 2000 年

以降紅斑紫外線量の減少傾向は見られず、オゾン全量以外の効果も影響していると考えられる。 

一方、南半球では 1980 年レベルの紫外線量に戻るのは北半球よりやや遅れ、さらに南極域

（南緯 60 度～南緯 90 度）では今世紀半ばになると予想されている。 
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第１部 オゾン層の状況 
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１．オゾン層の形成と分布・その変動 
 

約 46 億年前の地球誕生以来、地球上に海が生まれ、海の中の光合成生物によって大気中に

大量の酸素が放出された結果、太陽光による酸素の光分解によって地球大気上層にオゾン層が

形成されることとなった。オゾン層が形成されると、オゾン自身が太陽光を吸収してその周辺

の大気を暖めるため、オゾン層周辺では上層の気温は下層より高くなる。この気温の逆転層を

成層圏と呼んでいる。成層圏のオゾンは地球上の生物に有害な紫外線を吸収し、その地表への

到達を防ぐことによって、地表生物の生存を可能にする重要な役割を担っている。ここではオ

ゾン層の形成、オゾン層の分布と変動、及び人間活動によるオゾン層破壊について解説する。 
 

１－１．オゾン層の形成・分布 

大気中でのオゾンの生成 
大気の主成分の一つである酸素分子は、太陽からの紫外線のうちエネルギーの高い（波長

の短い）紫外線を吸収し2個の酸素原子に解離する。生成した酸素原子は周りの酸素分子と結

合してオゾンを生成する。エネルギーの高い太陽紫外線は、大気中の酸素分子に吸収される

ため、高度が低くなるにつれて強度が弱まる。一方、分解される酸素分子の量は高度が低い

方が多いので、この2つの量のかねあいにより、オゾンが生成される効率はある高度で最大に

なる。 

 一方、生成されたオゾンは大気中での分解反応（詳細は第 1 部参考資料 2（環境省 HP）を

参照）により消失する。またオゾンは、大気の運動によってある場所から別の場所に輸送され

る。そのため、オゾンの分布は、大気中でのオゾンの生成・分解反応とオゾンの輸送のバラン

スによって決まってくる。 

 

オゾンの高度分布 
図1-1-1にオゾン濃度の高度分布を示す。図からも分かる通り、オゾンの多く（大気中のオゾ

ンの約90%）は「オゾン層」と呼ばれる地上から約10kmから50kmの高度領域に存在している。

図1-1-1にはオゾン濃度の高度分布と合わせて、気温の高度分布が示されている。地表面から高

度10数kmまでは、高度が高くなるに従って気温が低くなる。そのため、この高度領域は対流

活動が起こることから、「対流圏」と呼ばれる*。一方、高度約10kmより高い、オゾンが多く

存在している高度領域では、高度が高くなるに従って気温が高くなる。このような下層より上

層の大気が暖かい温度構造が見られることには、オゾン層の存在が関係している（詳細は第1

部参考資料2（環境省HP）を参照）。この高度約10kmから50km付近までの気温が高度ととも

に上昇している領域は「成層圏」と呼ばれる。 

 オゾン層は、太陽から地球にやってくる、生物に有害な紫外線（UV-B）をほとんど（約90%）

 
* 対流圏のオゾンは、成層圏からの輸送ならびに対流圏での光化学的な生成によって供給されている。 

なお、対流圏には酸素分子が吸収し解離を起こすようなエネルギーの高い太陽紫外線が到達しないため、対

流圏では成層圏とは異なったメカニズムでオゾンが生成される。 
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吸収する。一方、オゾン分子は生物にとって有害な物質である*。地表面に生物が生存できてい

るのは、このオゾン分子が地表面から離れた高度領域にオゾン層として存在していることで、

有害紫外線から地上が守られているためである。なお、オゾン層によって吸収されなかったご

く少量のUV-B（長波長側のUV-B）は地表面に到達するので、地上生物はそれに対する防御機

能を備えるようになったといわれている。一方で、過度にUV-Bを浴びることは人の健康や動

植物に悪影響を及ぼすおそれがある。 
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図1-1-1 オゾン濃度の高度分布（左図）及び気温の高度分布（右図） 
（出典）US Standard Atmosphere （1976） をもとに作成

 
* 成層圏に存在するオゾンも対流圏に存在するオゾンも化学的には同一の物質である。しかしながら、対流

圏に存在するオゾンは人の健康や作物・生物等に悪影響を及ぼすため、汚染物質として扱われ、「悪いオゾ

ン（スモッグオゾン）」と称されることがある。一方、成層圏に存在するオゾンは、生物に有害な紫外線の

防御機能の役割を果たすため、「良いオゾン」と称されることがある。 

気温（K） オゾン濃度（1012分子/cm3） 
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度
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オゾン全量の地球規模の分布 

 オゾン量は、太陽紫外線照射量や大気中輸送量の違いによって、緯度・経度や季節による

違いがある。低緯度上空の成層圏では、太陽紫外線の豊富な照射によりオゾンが多く生成さ

れる。ところが図1-1-2に示した衛星観測によるオゾン全量*の地球規模の分布を見ると、オ

ゾン全量は低緯度域で少なく中高緯度域で多くなっていることが分かる。そのような緯度分

布を作り出している原因は、大規模な大気の輸送過程である。 

 大気は、平均的には、熱帯において対流圏から成層圏に入って上昇し、中高緯度において

下降して対流圏に戻る。この全球大気循環の存在は、Alan BrewerとGordon Dobsonによる

水蒸気とオゾンの観測によって、半世紀以上昔に初めて推定された。提唱者の名前にちなん

でこの循環はブリューワ・ドブソン循環と呼ばれる。成層圏内における極向きの流れは、オ

ゾンの豊富な低緯度成層圏の空気を中高緯度成層圏に輸送する主要なメカニズムであり、こ

れによって低緯度から中高緯度にかけてのオゾン全量の増加が説明される。（詳細は第1部参

考資料5（環境省HP）を参照）。 

更に図1-1-2を詳しく見ると、オゾン全量は赤道域では少なく、南北両半球とも中・高緯度

域で多く、特にオホーツク海上空は最も多いことが分かる。また、緯度方向の変化は、中緯

度では南半球に比べて北半球で大きく、日本上空は世界的に見ても最も大きい。 

 

 
図 1-1-2 世界の年平均オゾン全量（1997～2006 年の平均値） 

単位はm atm-cm、等値線間隔は10 m atm-cm。NASA提供の衛星データ（TOMS及びOMIデータ）をも

とに作成。 （出典）気象庁 オゾン層観測報告：2010 

 
* 地表から大気上端までの鉛直気柱に含まれるすべてのオゾンを積算した量をオゾン全量という。オゾン

全量は、大気中のオゾンをすべて 1 気圧、0℃として地表に集めた場合の層の厚さに相当する量として表さ

れる。オゾン全量を表す単位としては、cm 単位で表した厚みを 1000 倍した数値が一般に使われており、

便宜的にこの単位を m atm-cm（ミリ・アトモスフェア・センチメートル）又は DU（Dobson Unit;ドブソ

ン単位）と称している。地球全体の代表的なオゾン全量は 300 m atm-cm であるため、「代表的なオゾン

層の厚みは3 mm」と表現されることもある。ちなみに、大気全体の厚みを同じ方法で表すと8 kmとなる。 
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１－２．オゾン層の自然変動 

 オゾン量は人為的要因よる変動だけでなく、短期的には季節による変動や、より長期的には

QBO（準 2 年周期振動）や太陽黒点活動（約 11 年周期）などに対応した変動がある。更に、

成層圏に達するような火山の大規模噴煙も一時的にオゾン量に影響を与えることが知られて

いる。オゾン層の変動に影響を及ぼす自然要因については、十分に理解されていない部分はあ

るものの、人為的要因によるオゾン層の変化を精度よく検出するためには、以下に述べる自然

要因による変動を考慮することが必要である。 

 

オゾン全量の季節変動 
東西方向に平均したオゾン全量の1997～2006年の平均値の季節変動を図1-1-3に示す。 

一般的に中高緯度域のオゾン全量は、南北半球ともに春に最大となるような季節変動が見

られる。これは、赤道域から中高緯度への成層圏大気の大規模輸送が冬から春にかけて最も

活発となるためと理解されている。 

 

図 1-1-3 オゾン全量（1997～2006 年の平均値）の季節変動 
単位は m atm-cm、等値線間隔は 25m atm-cm。NASA 提供の衛星データ（TOMS 及び OMI データ）をもと

に作成。図中、極域での等値線のない陰影部があるのは、太陽光が射さなくなる冬季の両極域では観測できな

いため。（出典）気象庁 オゾン層観測報告：2010 

 

 

赤道上空成層圏の風向変化（準 2 年周期振動） 
赤道付近の成層圏では東風と西風が約2年の周期で交代することが知られており、この現象

は準2年周期振動（QBO）と呼ばれている。QBOに伴ってオゾン全量も地球規模で変動するこ

とがわかっており、赤道上空で東風の時は低緯度でオゾン全量が平均値より少なく、中緯度で

は平均値より多くなること、西風の時は低緯度でオゾン全量が平均値より多く、中緯度では平

均値より少なくなることが観測データにより確認されている。この相関関係のメカニズムにつ

いては、赤道上空成層圏の東西風の変動と南北方向の大規模循環の変動とが結びついたもので

あろうと考えられている。 

 

 

多 

多 

少

少

少
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太陽黒点活動（太陽紫外線量及び成層圏力学過程の変動） 
太陽黒点活動に伴ってエネルギーの高い太陽紫外線の放射量が変動する（黒点数が多いと

紫外線の放射量は大きくなり、その影響は酸素分子の光分解を促進する短波長の紫外線ほど

顕著となる）ことは、人工衛星により観測されている。この変動に伴って上中部成層圏にお

けるオゾンの生成量が変動するので、太陽黒点活動の極小期と極大期の間で世界平均のオゾ

ン量は2～3%変動することがわかっている。また、上中部成層圏で吸収される太陽紫外線エ

ネルギーの増加は成層圏気温の上昇をもたらすので、これによって成層圏大気の大循環場の

変動が起こり、下部成層圏でもオゾン輸送の変動を通じてオゾン濃度が変動するという説が

提案されている。 

 

大規模火山噴煙 
 大規模な火山噴火の後で、例えば 1991 年のピナトゥボ火山噴火後の 1992 年と 1993 年に

は、北半球全体でオゾン全量の減少が観測された。これは、下部成層圏に注ぎ込まれた火山噴

煙中の二酸化硫黄が硫酸エアロゾル粒子に変成し、その粒子表面での不均一相反応によってオ

ゾンの消滅反応が促進されたためであるとされている（詳細は第 1 部 4-4（b）火山噴火（エア

ロゾル）がオゾン層破壊に及ぼす影響（p.54）を参照）。 

 

エルニーニョ・南方振動（El Niño-Southern Oscillation、ENSO、エンソ） 
エルニーニョ現象とは、太平洋赤道域の日付変更線付近から南米沿岸にかけて海面水温が平

年より高くなり、その状態が１年程度続く現象である。逆に、同じ海域で海面水温が平年より

低い状態が続く現象はラニーニャ現象と呼ばれる。一方、南方振動とは、エルニーニョ現象、

ラニーニャ現象に対応して、インドネシア付近と南太平洋東部とで海面気圧が逆の偏差を示す

というシーソーのような変動のことであり、これに伴い貿易風も対応した変動を示す。つまり、

エルニーニョ・ラニーニャと南方振動とは赤道太平洋域の海洋と大気とが相互作用しながら引

き起こされる現象であり、ひとつにまとめてエルニーニョ・南方振動（El Niño-Southern 

Oscillation、ENSO、エンソ）と呼ばれる。ENSO は対流圏全域に影響を与えると同時にその

上の成層圏にも影響を与える。具体的には、エルニーニョ現象が起こると、熱帯対流圏が平均

的に昇温し、熱帯下部成層圏は降温、中緯度下部成層圏は昇温するということが知られており、

ラニーニャ現象が起こった際には逆の気温偏差が各領域に生じる。こういった変動にともなっ

て成層圏のオゾン濃度分布にも影響が出る。 

 

大気の大規模循環場の変動 
成層圏の低緯度域において光化学反応で生成されたオゾンは、大気の大きな流れによって高

緯度域に輸送される。このような大気の大規模循環（詳細は第 1 部参考資料 5（環境省 HP）

を参照）の変動はオゾン濃度分布に影響を及ぼす。また、対流圏の循環場の変動もオゾン層と

相互に関連する。更に、これらの大気の循環場は気候変化の影響を受けることもあり、今後の

研究の進展が待たれる（詳細は第 1 部 4-4（d）オゾン層の変化が対流圏気候に及ぼす影響（p.56）

を参照）。 
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１－３．人為起源物質によるオゾン層破壊 

 成層圏中に極微量に存在し、オゾンを触媒反応によって破壊する成分である水素酸化物

（HOx）、窒素酸化物（NOx）、塩素酸化物（ClOx）、臭素酸化物（BrOx）などには、自然界の

大気供給源に加えて、近年の人間活動の増大による人為的供給源が無視できないものがある

（詳細は第 1 部参考資料 2（環境省 HP）を参照）。なお、成層圏オゾンに対する人為起源物質

の影響を考えるに当たっては、対流圏大気と成層圏大気の交換には 1～2 年の時間がかかるた

め、対流圏で放出される人為起源物質の中で成層圏オゾンに影響を与える可能性のある物質は、

これより大気中寿命が長い物質に限られる事に注意すべきである。 

水素酸化物の起源物質は、対流圏から輸送される水蒸気の他、数年以上の大気中寿命を有す

るメタンや水素がある。成層圏へ輸送される水蒸気は自然起源であり、その量は熱帯上空の対

流圏界面気温により影響される。一方、メタンや水素の放出源には油田や水田からの放出や反

すう動物の呼気など、人為起源のものが含まれている。 

成層圏における窒素酸化物の起源物質としては、地表から自然起源・人為起源物質として放

出され、100 年以上の大気寿命を有する一酸化二窒素(N2O)の他、航空機により下部成層圏に

直接排出される NOx が人為起源物質として問題となる。一方、対流圏において自然・人為起

源物質として放出される NOx は、硝酸ガス(HNO3)や硝酸エアロゾル(NO3
－)などの二次生成

物を含め、対流圏大気中寿命が短いので、成層圏における窒素酸化物の起源物質としては重要

でない。 

成層圏における ClOx、BrOx の起源物質としては対流圏において自然発生源から放出され

る塩化メチル(CH3Cl) (大気寿命 1～3 年)、臭化メチル(CH3Br) (大気寿命約 1 年)がある。一方、

人為起源物質として、ClOx に対しては長寿命物質であるクロロフルオロカーボン(CFC)が、

BrOx に対してはハロン等の長寿命物質や燻蒸用途などに用いられる臭化メチルが極めて重要

である。
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２．世界と日本のオゾン層の観測状況 
 

オゾン層の観測は、気球などを使って測定器を上空まで運び、その場でオゾン分子の濃度を

直接測る方法と、オゾン分子による光の吸収や発光を用い間接的に濃度を算出する遠隔測定方

法がある。遠隔測定では主に大気中の積分全量を計測するが、方式によっては高度分布まで測

定できる。また、測定器を載せるプラットフォームにより、地上からの観測、人工衛星からの

観測、気球を用いた観測などに分類できる。 
 
地上観測体制 
 世界のオゾン観測地点を図 1-2-1 に示す。各観測点は北半球中緯度の陸上に偏在しており、

低緯度、南半球、海洋等では、観測点の密度がまだ不十分といえる。我が国では現在、つくば

（館野）・南極昭和基地において気象庁が観測を行っている。 

 

 
 

図 1-2-1 オゾン観測地点の分布(2019～2023 年) 
2019～2023 年のオゾン観測データが世界オゾン・紫外線資料センター（WOUDC）に登録されている地点を

示す。全量観測は 152 地点（○印）、オゾンゾンデ観測は 34 地点（□印）。なお、WOUDC の処理ソフトウェ

アの不具合のため、本年度の図では反転観測地点を除く。 
南鳥島でのオゾン全量観測及び反転観測、札幌と那覇のオゾンゾンデ観測は 2018 年 1 月に、札幌と那覇のオ

ゾン全量観測、反転観測は 2022 年 1 月に終了した。ただし、札幌では、北海道大学において 2022 年 7 月よ

りオゾン全量観測を再開しており、データは WOUDC に提供している。 
（出典）気象庁提供 
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衛星観測体制 
人工衛星搭載センサーによる観測は、同一の測定器で地球全体を広くカバーし、地上観測だ

けではカバーできない広い海洋上や内陸地のデータが取得でき、これまで世界各国の衛星・測

定器で観測が行われてきた。環境省では、衛星搭載センサーILAS（1996 年 11 月から 1997 年

6 月）及び ILAS-Ⅱ（2002 年 12 月から 2003 年 10 月）の開発を行い、国立環境研究所におい

て、データ処理解析とデータ利用研究を進めた。 

 気象庁では、継続性と安定性で世界的に見て最も信頼性のある米国製衛星観測器TOMS、

OMI及びOMPSで得られたデータ*を基に解析を行っている。 

 

 

日本における観測体制 
日本においては、1960 年代後半から札幌、つくば、鹿児島、南極昭和基地においてオゾンゾ

ンデ観測がおこなわれてきた。さらに 1980 年代後半には那覇における観測が加わった。 

日本のオゾンゾンデ観測網は、オゾン全量の緯度方向の変化が世界的に見ても最も大きい領域

に位置する南北に長い日本列島に沿って広く南北の緯度範囲をカバーし、アジアから西太平洋

域のオゾン変動を理解する上で重要なものであった。また大陸の下流域にあって、東アジアか

らの人為起源大気成分の対流圏内輸送過程を把握するためにも重要な位置を占めていたとい

える。さらにこれらの良質なデータは、衛星観測データの検証や化学気候モデルのパフォーマ

ンスの確認に用いられてきた。気象庁は観測体制の見直しを行っており、2005 年には鹿児島

での観測が終了し、2018 年 1 月には札幌と那覇でのオゾンゾンデ観測が終了した。さらに 2022

年 1 月には札幌と那覇でのオゾン全量観測も終了した。 

2023 年時点で継続している観測は、つくばと南極昭和基地におけるオゾン全量観測とオゾ

ン反転観測、オゾンゾンデ観測である。オゾン層および紫外線の観測地点に関する詳しい情報

は気象庁のホームページを参照されたい 

(https://www.jma.go.jp/jma/kishou/know/env/ozonehp/5_0station.html)。 

なお、札幌では、北海道大学において、2022 年 7 月よりブリューワ分光光度計によるオゾ

ン全量と紫外線の観測を開始している。これは北海道大学と気象庁との共同研究であり、併設

している Pandora 紫外可視分光計（国立環境研究所と北海道大学との共同研究）によるオゾ

ン全量観測の検証も目的のひとつとしている。2023 年 11 月からはオゾン反転観測も開始して

いる。 

 

 

 
* 気象庁では、2007 年 12 月以降の OMI 及び OMPS のデータについて、地上観測値との偏差が大きいこと

などから長期的な変化傾向を解析する際には補正を行っている。 
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３．オゾン層の監視結果 
３－１．地球規模のオゾン層の状況 
（a）2024 年のオゾン全量の状況 

世界のオゾン全量の経年変化 
世界平均のオゾン全量は 1980 年代から 1990 年代前半にかけて大きく減少が進んだが、

1990 年代後半に減少傾向が止まり、2000 年以降は変化が比較的小さくなっている。地上観

測によると、近年（2019〜2023 年）はそれ以前（1994〜2008 年）に比べわずかに増加（回

復）傾向がみられるが、オゾン層破壊が顕著に現れる以前（1970〜1980 年）と比較して依然

少ない状態が続いている。このような状況は、衛星観測によるデータからも確認されている。

図 1-3-1 に世界のオゾン全量の経年変化を示す。 

 

図 1-3-1 世界のオゾン全量の経年変化 
世界平均のオゾン全量の 1970〜1980 年の平均値と比較した増減量を％で示す。 
実線は地上観測データ、丸は北緯 70 度〜南緯 70 度で平均した衛星観測データ、横線は地上観測データの

累年平均値を示す。 
累年平均値は、1970～1980 年（オゾン全量が減少する前）、1994～2008 年（オゾン全量の減少傾向が止ま

った 1990 年代後半を含む過去 15 年間）、2019～2023 年（最近 5 年間）について示す。 
長期変化を正確に求めるため、季節変動成分を除去している。地上観測点のデータには「世界オゾン・紫

外線資料センター」が収集したデータを、衛星観測のデータには⽶国航空宇宙局（NASA）提供のデータをそ

れぞれ使用している。 
（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html） 

 
世界のオゾン全量偏差（%）の分布（2024 年） 
 2024 年の世界のオゾン全量の分布を図 1-3-2（上図）に、オゾン全量偏差（%）の分布を図

1-3-2（下図）に示す。 

2024 年の世界の年平均オゾン全量の分布を、1997～2006 年（オゾン全量の減少傾向が止

まり、オゾン全量がほぼ一定していた期間）の平均値の分布と比較すると、両半球中高緯度で

広く正偏差となり、赤道付近では概ね負偏差となった。特に北半球高緯度と南大洋の太平洋側

では顕著な正偏差となった。顕著な正偏差の要因として、北半球中高緯度については、冬季か

ら春季にかけてオゾンの輸送が活発だったことや (Newman et al., 2024)、冬季に北半球高緯

度で成層圏突然昇温が発生し、オゾン層破壊を促進させる極域成層圏雲が出現するような低

温が持続しなかったことが影響したと考えられる。南大洋の太平洋側については、南極オゾン
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ホールの規模が比較的小さく推移したことと、位置が比較的アフリカ大陸側に偏っていたこ

とが考えられる。 

2024 年の世界の月平均オゾン全量偏差の分布（詳細は第 1 部参考資料 10（環境省 HP）を

参照）をみると、北半球では、+20%以上の正偏差が 2 月から高緯度でみられ、3 月には広い

範囲に拡大した。特に 3 月は北極海上空で＋30%以上の正偏差がみられた。要因として、春季

を中心に北極域へのオゾンの輸送が活発であったことが影響したと考えられる。 

赤道付近では、5 月まではほぼ全域で負偏差だったが 6 月以降は正偏差の領域が現れた。

一方、赤道から少し離れた南半球の緯度 25 度付近では 1～6 月頃に正偏差の領域が広くみら

れた。これらは、5 月頃まで東風シアーの位相（赤道上空の下部成層圏で高度とともに西風

から東風に変化）だった QBO（赤道上空の成層圏において東風と西風が約 2 年周期で交代

する自然変動）が、6 月頃から徐々に西風シアーの位相（赤道上空の下部成層圏で高度とと

もに東風から西風に変化）に変化したことと対応している。（詳細は第 1 部参考資料 3（環

境省 HP）を参照）。 

南半球では、8 月に南大洋のインド洋側に＋20％以上の正偏差の領域がみられ、9 月～10

月は南大洋の太平洋側に＋20％以上の正偏差の領域が広がり、特に 9 月は＋60％以上の正偏

差の領域もみられた。これは、南極オゾンホールの位置が比較的アフリカ大陸側に偏ってい

たことが要因と考えられる。 

 

 
 

図 1-3-2 世界のオゾン全量（上）および偏差（下）の年平均分布図（2024 年） 
（上図）年平均オゾン全量（m atm-cm）の分布図および（下図）年平均オゾン全量偏差（%）の分布図。（上

図）の等値線は15m atm-cm間隔（下図）の等値線は2.5%間隔。1997～2006年の平均値を比較の基準とした。

北緯60度以北の1月と11～12月及び南緯60度以南の5～7月は、太陽高度角の関係で観測できない時期があるた

め省いて年平均を計算した。NASA提供の衛星観測データから作成。※図①参照。 
（出典）気象庁提供 
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（b）オゾン量のトレンド解析 

既知の自然要因による変動の除去 
オゾン量のトレンド（長期変化傾向）をより正確に評価するためには、既知の様々な自然要

因によるオゾン変動を取り除くことが必要である（SPARC/IO3C/GAW, 2019）。そのためオゾ

ン量の観測値から、季節変動、太陽黒点活動の変動（約 11 年ごと）、準 2 年周期振動（QBO）

及び大規模火山噴煙による影響(成層圏エアロゾル)、ENSO（エルニーニョ／ラニーニャ現象）

を差し引いた時系列を計算する。こうして得られるオゾン量の長期的な変動は、大気中のオゾ

ン層破壊物質の濃度の変化にともなう変動成分と、未知の要因による変動成分が重なった時系

列と関連づけて理解されている。この時系列からオゾンのトレンド（長期変化傾向）を求める。 

オゾン量の長期的な変化はその特徴から、1970 年代及びそれ以前のオゾン量がほぼ一定し

ていた状態、1979～1990 年代前半までのほぼ直線的な減少傾向、1990 年代後半の減少傾向の

緩和、及び 2000 年代からの緩やかな増加傾向に分類できる。 

 

トレンドの評価方法及びその留意点 
オゾン量の長期的な変化傾向を抽出するため、これまで等価実効成層圏塩素（EESC*

（Newman et al., 2007））の時系列（図 1-3-3）と関連づけた解析を採用していたが、このよ

うな解析は、オゾン量の長期変化傾向が EESC の変化曲線で規定され、温室効果ガスの増加に

よる影響など他の変動要因の影響を排除してしまう欠点がある（WMO,2018）。 

本報告書では、「オゾン層破壊の科学アセスメント 2022」（WMO, 2022）で用いられている

手法に準じて、既知の周期的な自然変動を除去したオゾン時系列データを用いて、1979 年 1 月

から 1996 年 12 月までの回帰直線によりオゾン量が減少した時期の変化傾向（－2.5％／10 年）

を求め、2000 年 1 月から 2022 年 12 月までの回帰直線で近年の変化傾向（＋0.7％／10 年）

を求めた（図 1-3-4）。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
* EESC（等価実効成層圏塩素）とは、塩素及び臭素によるオゾン破壊効率が異なることを考慮して臭素濃度

を塩素濃度に換算して求めた成層圏での塩素・臭素濃度のことをいう。 

図1-3-3  等価実効成層圏塩素（EESC）の経年
変化 
1980年を1とした相対的な値として示した。WMO
（2014）と同様に、対流圏から成層圏に入ったオゾ

ン層破壊物質が中緯度域まで塩素・臭素原子として

到達するまでの時間を3年として算出。また、臭素原

子のオゾン破壊効率を塩素原子の60倍とした。

EESCの数値は米国航空宇宙局（NASA）から提供。 
（出典）気象庁 オゾン層・紫外線の年のまとめ

（2018年） 
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図1-3-4  世界のオゾンの長期変化傾向の解析 
長期変化傾向の解析を、世界のオゾン全量に適用した例。 
実線は世界の地上観測（南緯 70 度～北緯 70 度の 114 地点）によるオゾン全量偏差（%）で、地点ごとに季

節変動と既知の自然変動成分を除去した後に世界平均を求めている。比較の基準値は 1994～2008 年の平均値。

直線は地上観測データの 1979～1996 年の回帰直線（①）と 2000～2021 年の回帰直線（②）。世界の地上観

測点は世界オゾン・紫外線資料センター（WOUDC）のデータを用いた。 
（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html） 

 

なお、本報告書において、月別平均値から季節変動および既知の自然変動による影響を除去し

た時系列データの回帰直線から長期変化傾向を算出した図表は下記のとおり。 

図 1-3-6 【p.23：オゾン全量緯度別トレンド】  

図 1-3-7 【p.24：緯度別・月別オゾン全量の変化傾向（%/10 年）】 

図1-3-16 【p.33：南極昭和基地上空のオゾン分圧の高度別トレンド】 

図1-3-22 【p.40：日本上空のオゾン全量の長期変化傾向】 

図1-3-23 【p.41：日本上空のオゾン分圧の高度別トレンド】 

 

本報告書では2000年以降のオゾン量の変化を「近年の変化傾向」として評価した。 

第 1 部 3-1（c）オゾン全量のトレンドの分布及び季節変動（p.23～）で使用する地上観測地

点の選択にあたっては、毎月の月平均値と衛星による観測データとの全期間を通した比較にお

いて、データの精度に大きな問題がないと判断されることを基準とした。また、観測機器の変

更等により観測データに不自然な段差がみられる場合には、その観測データに補正を施したの

ち、解析を行った。衛星観測データの扱いについては第 1 部参考資料 10（環境省 HP）を参照。 
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図 1-3-5 に、気温・東西風速・南北風速データを同化した化学気候モデルで計算された北半

球中緯度のオゾン全量の長期変化傾向を示す。EESC の増加が顕著であった 1996 年以前のオ

ゾン全量の低下傾向は、モデルによる計算結果にも見られる。定量的にも、図 1-3-4 に示され

た世界のオゾン全量の低下傾向に近い値が得られた。 

 

図 1-3-5 化学気候モデルで計算された北半球中緯度のオゾン全量の長期変化傾向 
長期変化傾向の解析を、化学気候モデルで計算されたオゾン全量に適用した例。実線は国立環境研究所の化

学気候モデルの30-60°N平均のオゾン全量偏差（％）で、既知の自然変動成分を除去している。比較の基準値

は図1-3-3と同じく1994～2008年の平均値。直線は1979～1996年の回帰直線で、傾きは－3.0 %／10年。 
（出典）国立環境研究所秋吉英治氏提供データ 
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（c）オゾン全量トレンドの分布及び季節変動 

オゾン全量トレンドの地球規模の分布 
オゾン全量は、1980 年代から 1990 年代前半にかけてオゾン層破壊の進行に伴って、地球規

模（北緯 70 度～南緯 70 度）で大きく減少が進んだが、1990 年代後半に減少傾向が止まり、

2000 年以降は変化が比較的小さくなっている。近年のオゾン全量は、オゾン量が少ない状態

で安定していた時期（1994～2008 年）に比べわずかに増加（回復）傾向がみられるが、オゾ

ン層破壊が顕著に表れる以前（1970～1980 年）と比べて依然少ない状態が続いている。 

観測されたデータによる緯度帯別オゾン全量の1979～1996年（左図）および2000～2022年

（右図）の変化傾向（%）を図1-3-6に示す。 

1979～1996年の（左図）衛星観測（●印）では低緯度帯の一部（北緯10度～南緯20度）を除

き統計的に有意な減少傾向がみられ、高緯度ほど減少傾向が大きくなっている。地上観測も概

ね同様の傾向が確認できる。なお、南半球高緯度（南緯60度以南）は、南極オゾンホールに関

連した大規模なオゾン層破壊の影響により、北半球高緯度（北緯60度以北）よりも減少傾向が

大きい。 

2000～2022年の変化傾向では、北緯10～南緯50度を除いて有意な増加傾向がみられ、南半

球高緯度（南緯60度以南）では増加傾向が大きい。なお、南半球高緯度（南緯60度以南）での

衛星観測データの信頼区間の範囲が他の緯度帯と比べて広いが、南極オゾンホールの規模の

年々変動が影響しているものと考えられる。地上観測では、衛星観測と同様の増加傾向がみら

れるが、北半球中緯度（北緯30～60度）においては衛星観測データと比べてばらつきが大きい。 

「オゾン層破壊の科学アセスメント 2022」によると、オゾン層破壊物質であるクロロフ

ルオロカーボン類等の濃度は、大気中で緩やかに減少しており、2000 年以降、上部成層圏や

春季の南極域の下部成層圏のオゾン量には増加傾向がみられる。しかし、オゾン層破壊物質

の減少によるオゾン全量の増加量は自然変動と比べて小さい上、気候変動や対流圏オゾンの

変動などにも影響されるため、その他の場所でオゾン層破壊物質の減少によるオゾン層の回

復を検出することは簡単ではない（WMO, 2022）。 
 

 
図 1-3-6 オゾン全量緯度別トレンド 

オゾン全量の長期変化傾向を示す。左図は、1979～1996年の変化傾向、右図は2000～2022年の変化傾向を示

す。 
衛星観測データは緯度帯（10度）毎にプロット（●印）している。衛星観測データの縦線は95 %信頼区間の範

囲。米国航空宇宙局（NASA）提供の衛星観測データ（北緯70度～南緯70度）及び世界オゾン・紫外線資料セ

ンター（WOUDC）に登録された地上観測データから作成。解析に使用したオゾン全量は、季節変動及び既知

の自然変動による影響を除去した値である。 
（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html）
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オゾン全量トレンドの季節変動（衛星データ） 
オゾン全量のトレンドの季節変動をみるため、緯度別・月別オゾン全量の1979～1996年（上

図）と2000～2022年（下図）の変化傾向（%/10年）を図1-3-7に示す。 

1979～1996年では、年間を通して低緯度帯を除いた南北両半球のほとんどの領域で有意な

減少傾向がみられた。北半球の高緯度では3～4月に、南半球の中・高緯度では8～12月にオゾ

ン全量の減少の割合が大きく、極域での冬季から春季にかけてのオゾン層破壊の影響が比較的

大きかったことを示している。これは冬季の低温条件下で塩素や臭素がオゾンを破壊しやすい

物質となって蓄積され、太陽光の照射を受ける春季に特にオゾン層破壊を進行させるためと考

えられる（詳細は第1部参考資料2（環境省HP））を参照。 

2000年以降ではほとんどの領域で増加傾向が見られるが、有意な増加傾向は南半球高緯度の

1～5月、8月や北半球の1月、2月、8～12月のみとなった。南半球高緯度では8～9月にオゾンの

増加の割合が大きいが、増加が有意な領域は8月のみである。その理由は、これらの領域では、

毎年の南極オゾンホールの規模やオゾンホールの影響の及ぶ緯度が移り変わることによる

年々変動が大きいことが影響している。 

 

 
図 1-3-7 緯度別・月別オゾン全量の変化傾向（%/10 年） 

（上図）1979～1996年と（下図）2000～2022年のオゾン全量の変化傾向（%/10年）の月別分布。衛星観測に

よる緯度帯別の帯状平均オゾン全量データを用いて求めたもの。等値線間隔は2%。薄い陰影部は95%信頼区間

で有意に増加または減少している領域。濃い陰影部は欠測域（太陽高度角の関係で観測できない領域）。 
NASA提供の衛星観測データから作成。解析に使用したオゾン全量は、季節変動及び既知の自然変動による影

響を除去した値である。 
（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html）



令和６年度監視結果報告（オゾン層） 

25 

（d）オゾンの高度別分布のトレンド 

オゾンの高度分布のトレンド（地球規模） 
オゾンの鉛直分布のトレンドをみるため、1980年代のオゾン量の変化傾向（%/10年）を緯度

高度別に示したものを図1-3-8に示す。 

北半球では、中緯度から高緯度にかけての、40km付近と20km付近以下の2つの高度に減少

率の大きい領域がみられる。南半球でも、中緯度から高緯度にかけての40km付近は減少率が

大きい領域が見られる。 

高度40km付近と高度20km付近のオゾン減少は、ともにCFC等から解離した塩素によるもの

であるが、高度40km付近の減少は、気相反応のみによって働く触媒反応サイクルによるのに

対し、高度20km付近の減少は主にエアロゾル粒子表面での不均一相反応によって活性化され

る別の触媒反応サイクルによると考えられている（詳細は第1部参考資料2（環境省HP）を参

照）。 

最近では、複数の衛星観測をつなげた長期間のデータにもとづいたトレンド解析がおこなわ

れている。一方最新の衛星観測結果から、これまでオゾンの日周期変動成分は小さく無視でき

るとされていた中部・下部成層圏でも、オゾンの日周期変動が明瞭に検出されている（第1部

参考資料4（環境省HP）を参照）。オゾンの日周期変動が解明された成果を踏まえ、オゾンア

セスメントレポートでは、成層圏領域におけるオゾンの日変化がトレンド解析に及ぼす影響

（さまざまな手法によるオゾン測定がその固有な観測時間によってバイアスを持ちうること）

について述べられている（WMO, 2015）。 

 

 
図 1-3-8  オゾン量の 1980 年代の変化傾向（%/10 年）の緯度・高度分布 

オゾン量の 1980 年代の変化傾向（%/10 年）。SAGE 衛星データで補正した最新の SBUV データを用いて

EESC フィッティングを行い、1980 年代のオゾンの変化傾向（%/10 年）を求めたもの。等値線間隔は 2%。

薄い陰影部は 95%信頼区間で減少している領域。 
（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2010（WMO, 2011）
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３－２．極域のオゾン層の状況 

３－２－１．南極域上空のオゾン層の状況 
1980 年代初め以降、南極域上空では、毎年 8～12 月にオゾン量が極端に減少し、オゾンホール

と呼ばれる現象が発生する。 

2024 年のオゾン全量、オゾン全量の経年変化、及び高度別トレンドは以下のとおりである。 
 

（a）2024 年の南極域におけるオゾン全量 

オゾンホールの規模の推移（衛星観測） 

衛星観測データの日別値から求めた 2024 年の南極オゾンホールの規模の推移を図 1-3-9 に示

す。（南極オゾンホールの規模の定義については p.31 を参照） 

2024 年の南極オゾンホールは、8 月中旬に発生し、その後は面積の拡大が進まず、最近 10 年

間の平均値より遅い 8 月下旬に面積が拡大し、9 月下旬には最近 10 年間（2014~2023 年）の平

均値と同程度の面積となった。2024 年の 7 月から 8 月は南極上空に形成される極渦が不安定で、

7 月から 8 月にかけて南極上空の高度 20km 付近の気温の低い領域が最近 10 年間の平均値より

小さく、特に、8 月上旬から中旬にかけてはその時期の最近 10 年間の最小値より小さく推移した

ため、オゾン層破壊を促進させる極域成層圏雲の発生が抑えられ、南極オゾンホールの拡大が遅

れたと考えられる。9 月は、極渦が円形で安定し、気温の低い領域が最近 10 年間の平均値と同程

度で推移したため、9 月下旬には南極オゾンホールの面積が最近 10 年間の平均値程度まで拡大し

た。2024 年の南極オゾンホールの面積の最大値は、9 月 28 日に観測した 2,240 万 km2（南極大

陸の約 1.6 倍）となった。 

10 月以降は、極渦の円形が崩れて極渦の外側のオゾン濃度の高い空気と混合することが度々あ

り、10 月上旬、11 月上旬、12 月上旬に南極オゾンホールの面積の急速な縮小が見られた。10 月

中旬や 11 月中旬には、極渦が円形で安定して、南極オゾンホールの面積が一時的に維持されたも

のの、10 月以降の南極オゾンホールの面積は最近 10 年間の平均値より概ね小さく推移し、12 月

8 日に消滅した。なお、12 月中旬頃に見られたオゾンホールは短期間の出現のため、消滅日の算

出には用いていない。 

2024 年のオゾン欠損量（オゾンホール内で破壊されたオゾンの総量の目安）は、7 月下旬から

9 月上旬にかけて、その時期の最近 10 年間の最小値と同程度で推移し、9月下旬には最近 10 年間

の平均値と同程度となった。その後は最近 10 年間の平均値より概ね小さい値で推移した。 

2024 年の領域最低オゾン全量（オゾンホールの深まりの目安）は、8 月上旬から中旬は最近 10

年間の平均値より概ね大きい値で推移し、その後は概ね最近 10 年間の平均値と同程度で推移し

たが、11 月下旬から 12 月中旬にかけては最近 10 年間の平均値より概ね小さい値で推移した。 
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図 1-3-9 南極オゾンホールの規模の推移（2024 年 7 月～2024 年 12 月） 

グレーの線は2024年、黒線は最近10年間（2014～2023年）の平均値、陰影部の上端と下端は、同期間の最大

（最高）値と最小（最低）値を示す。また、図(a)の横直線は南極大陸の面積、図(c)の横直線はオゾンホールの目

安である220 m atm-cmを表す。NASA提供の衛星データをもとに気象庁で作成。 
（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html） 

最近 10 年間(2014～2023 年)の平均値 

最近 10 年間(2014～2023 年)の範囲 

2024 年の値 

(a)面積 

(c)領域最低オゾン全量 

(b)オゾン欠損量 
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月平均オゾン全量・日別オゾン全量（南極昭和基地の地上観測） 
南極昭和基地上空の月平均オゾン全量を図1-3-10に示す。 

2024年の状況について、平均値（1994～2008年）からの差が平均値算出期間の標準偏差以内

のときを「並」、それより大きいときを「多い」、それより小さいときを「少ない」と表す。 

2024年の月平均オゾン全量は、1994～2008年の平均値と比較すると、4月、5月、8月に多く

なった。4月と5月は観測開始（1961年）以来、その月として2番目に多い値となった。4月、5月

は対流圏界面の高度が平年と比べて低かったことが要因として考えられる。8月は南極上空に形

成される極渦が不安定で、高度20km付近の気温の低い領域が小さく、オゾンホールの拡大が遅

れたことが影響したと考えられる。一方、1月の月平均オゾン全量は少なく、観測開始（1961

年）以来、1月として最も少ない値となった。1月については、2023年の南極オゾンホールの規

模が比較的大きくかつ消滅が遅かった影響が残ったことが要因として考えられる。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
図 1-3-10 2024 年の南極昭和基地における月平均オゾン全量 

丸印はそれぞれの年の月平均値。点線はオゾンホールが出現する以前の1961～1980年の平均値。折線（実線）

は1994～2008年の平均値で、縦線はその標準偏差である。             （出典）気象庁提供
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     8 月             9 月            10 月 

   

     11 月          12 月           1 月 

   
 

図 1-3-11 2024 年 8 月～2025 年 1 月の南半球月平均オゾン全量の分布図 
図中、▲は南極昭和基地の位置である。米国航空宇宙局(NASA)の衛星観測データを基に気象庁で作成 
（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html）の図を加工 

 
 

次に、南極昭和基地で観測したオゾン全量の日平均値を図1-3-12に示す。 

2024年の9月中旬から11月までの期間の南極昭和基地におけるオゾン全量は南極オゾンホール

の目安である220m atm-cmを下回る日が多かった。 

 

 
図 1-3-12 南極昭和基地における日別オゾン全量の推移 

●は観測値（日平均値）。陰影部の上端と下端は参照値期間（1994～2008年）の最大及び最小値。横破線はオ

ゾンホールの目安である220m atm-cmを示す。 
（出典）気象庁提供 
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2024 年 8 月から 2025 年 1 月における南極昭和基地の月平均オゾン分圧の高度分布を図 1-3-13

に示す。 

9 月に入り、南極昭和基地上空で顕著なオゾン破壊がみられるようになった。 

南極昭和基地における 9 月の月平均オゾン分圧は、高度 15km から 20km は参照値（オゾン量

の減少傾向が止まり、少ない状態で安定していた期間 1994～2008 年の年平均値）より高くなっ

たが、高度 20km から 25km では参照値より低くなった。10 月から 12 月にかけては概ね参照値

並のオゾン分圧となった。 

 
 

 
 
 
 

図 1-3-13 2024 年 8 月～2025 年 1 月の月平均オゾン分圧の高度分布グラフ（南極昭和基地） 
太実線：観測値の月平均値。細実線：月の参照値（1994～2008 年平均）、横細実線：参照値の標準偏差。 
細破線：オゾンホールが明瞭に現れる以前の月平均値（1968～1980 年平均）。 
オゾン分圧（横軸）が高いほど、その層のオゾン量が多いことを示す。       （出典）気象庁提供 
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（b）オゾン全量の経年変化 

オゾンホールの経年変化（衛星データ） 
最盛期（9～10月）のオゾンホールの規模の指標となる3要素（年最大面積、年最低オゾン全量、

年最大オゾン欠損量（破壊量））、ならびにオゾンホールの消滅日の経年変化（1979～2024年）

を図1-3-14に示す。 

最盛期の南極オゾンホールの規模は3要素のいずれにおいても1980年代から1990年代半ばにか

けて急激に拡大したのち、2000年以降は縮小傾向にある。オゾンホールの規模は、長期的には、

成層圏のオゾン層破壊物質の濃度に伴って変化する。オゾン層破壊物質の濃度は、1990年代以降

ピークを過ぎ緩やかに減少している。また、南極オゾンホールの規模は南極上空の成層圏の気象

状況によっても変動する。年々の変動や、2020年以降の比較的大きなオゾンホールは気象要因の

年々変動の影響を受けたものと考えられる。 

オゾンホールの消滅日（オゾン全量が 220 m atm-cm 以下の領域がなくなった日）は、1980～

1990 年代半ばにかけて遅くなったが、オゾンホールの消滅する 11 月や 12 月の極渦の状況が影

響していると考えられる。2020 年は 1999 年、2008 年と並び最も遅くなった。 

「オゾン層破壊の科学アセスメント：2022」（WMO, 2022）では、南極オゾンホールは回復傾

向にあると評価されている。また、今後も毎春オゾンホールは発生するが、次第に縮小すること、

南極域の春季のオゾン全量は、今世紀半ば以降に 1980 年（オゾン層破壊が顕著になる前の指標と

なる年）の水準まで回復することが予測されている。 
 
 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
図 1-3-14  オゾンホールの規模の経年変化（1979～2024 年） 

1979～2024年の(a)オゾンホール年最大面積、(b)最低オゾン全量、(c)オゾン欠損量の年極値、(d)オゾンホールの

消滅日の経年変化。いずれの図もNASA提供の衛星データをもとに作成（主にTOMS/OMI /OMPSデータを使用。

1995年のみTOVSの高分解能赤外放射計のデータを使用）。(a)横破線は南極大陸の面積、直線は2000年以降は統

計的に有意な変化傾向（信頼水準90％）があることを示している。(b)横破線はオゾンホールの目安である220m 
atm-cmを表す。 

（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html） 
 

 
（参考） 南極オゾンホールの規模の定義 
オゾンホールの規模の目安として、オゾンホールの面積、最低オゾン全量、オゾン欠損量(破壊量）の3要素が以

下のように定義されている。 
オゾンホール面積 ：南緯45度以南でのオゾン全量が220m atm-cm以下の領域の面積 
最低オゾン全量  ：オゾンホール内のオゾン全量の最低値 
オゾン欠損量   ：南緯 45 度以南のオゾン全量を 300m atm-cm(オゾン全量の地球規模の平均値）に回復さ

せるために必要なオゾンの質量 

(a) (b) 

(c) (d) 
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月平均オゾン全量の経年変化（南極昭和基地上空） 
オゾンホールの縁辺となることが多い南極昭和基地における9～12月の平均オゾン全量の経

年変化を図1-3-15に示す。各月ともオゾン全量は、1980年頃から長期的に減少し、1990年代半

ば以降は減少傾向がみられなくなったものの、少ない状態が継続している。なお、2002年の10

～11月にオゾン全量が大きく増加しているのは、9月下旬に南極域で成層圏突然昇温が発生し、

下部成層圏のオゾン層破壊の進行が抑制されるとともに、極渦外の高濃度オゾンが移流してき

たことによる。 

また、2009年と2012年の11月のオゾン全量が例年に比べて多かったが、2009年は極渦の偏

在により、昭和基地が南極オゾンホールの外に位置することが多かったためであり、2012年は

極渦が安定せず、極渦外の高濃度のオゾンが移流してきたためである。 

2019年の9～12月のオゾン全量は全ての月で例年に比べて多かった。これは2019年のオゾン

ホールの規模が特異的に小さく、更に極渦も偏在していたため南極昭和基地は9月以降のほと

んどの期間オゾンホールの外側に位置していたためである。 

一方、2020年は9月の平均オゾン全量は最近10年間の平均値と同程度であったが、10～12月

は最近10年間の中で最も少ない値だった。これは極渦が11月中旬までほぼ円形で安定しており、

南極昭和基地は概ねオゾンホールの内側に位置していたこと、更に11月以降においても極渦の

大きさは小さくなりつつも勢力を維持し、南極昭和基地が極渦の内側に位置することが多かっ

たためである。 

 
 

図 1-3-15 南極昭和基地における月平均オゾン全量の経年変化（毎年 9～12 月） 
（出典）気象庁提供 

オゾン全量 オゾン全量 
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（c）高度分布のトレンド 

南極昭和基地上空におけるオゾンゾンデ観測による高度別オゾン分圧のトレンドを図1-3-16 

に示す。 

オゾン層の破壊が進んだとみられる1979～1996年の長期変化傾向（10年あたりの変化率（%））

を通年（図1-3-16(a)）と南極オゾンホールが発生する9～11月の春季（図1-3-16(b)）で示す。こ

の結果によると、通年では高度約10～20kmで有意な減少傾向を示し、特に15kmの減少率が大

きい。春季では、通年よりもさらに減少率が大きく、また高度約23kmでも有意な減少傾向を示

している。これらの減少率が大きい高度は、下部成層圏にあたり、春季に極渦内で起こる化学的

なオゾン破壊の影響を受けていると考えられる。 

また、2000～2022年の長期変化傾向（10年あたりの変化率（%））の高度分布を通年（図1-

3-16 (c)）、9～11月の春季（図1-3-16(d)）で示す。これらの結果によると、通年では全高度で大

きな増減はみられず、また統計的に有意な増減もほぼなかった。春季では高度約15～17km付近

で、統計的に有意ではないが、高い増加率となっていた。一方、高度11km以下は減少率がやや

大きく、統計的に有意であった。 

このように、南極昭和基地上空10～25km付近のオゾン分圧は、南極オゾンホールの規模が顕

著になった1980年頃から1990年代半ばにかけて、大きく減少した。一方、2000年以降、同高度

での回帰直線から求めたオゾン分圧の増加率は正となっているが、統計的に有意な増加傾向と

はなっていない。 
(a)1979～1996年の変化傾向（%/10年） (b)1979～1996年の変化傾向（%/10年） 

  

c)2000～2022年の変化傾向（%/10年） 

 

(d)2000～2022年の変化傾向（%/10年） 

 

図1-3-16 南極昭和基地上空のオゾン分圧の高度別トレンド 
●印はオゾンゾンデ観測から求めた高度別オゾン分圧のトレンド。上段(a)、(b)は、1979～1996年におけるオ

ゾン分圧の変化傾向（%/10年）、下段(c)、(d)は、2000～2022年におけるオゾン分圧の変化傾向（%/10年）を

示しており、月別平均値から季節変動および既知の自然変動による影響を除去した時系列データの回帰直線か

ら求めた。横軸は変化量、縦軸は高度。外側の折線は95%信頼区間の範囲。左（a）(c）（通年）は月別値（1
～12月）から、右（b）(d）が春季（9～11 月）の月別値から求めた。なお、(a)、(b)の期間のオゾンゾンデ観

測について、対流圏の値は長期解析を行うにはデータの精度が不十分なため描画していない。 
（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html） 
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３－２－２．北半球高緯度域のオゾン層の状況 

北半球高緯度域でも、南極オゾンホールほど大規模ではないものの、オゾンの少ない領域が

現れることがある。北半球高緯度域のオゾン層の状況に関して、2024 年のオゾン全量、及びオ

ゾン層の推移は以下のとおりである。 

 

（a）2024 年の北半球高緯度域のオゾン層の状況 

2024年3月の月平均オゾン全量分布とオゾン全量偏差分布を図1-3-17に示す。 

2024年3月の偏差分布は、北極域を中心に正偏差となり、＋30%以上の正偏差の領域もみられ

た。この要因として、2024年の冬季から春季にかけて、成層圏の南北循環（ブリューワ・ドブ

ソン循環）の駆動源の一つである地球規模の波（プラネタリー波）の対流圏から成層圏への伝

播が北半球で頻繁に発生し、北極域へのオゾン輸送が活発であったことが影響したと考えられ

る(Newman et al.,2024)。また、プラネタリー波の伝播は2024年冬季に北半球高緯度で成層園突

然昇温の発生をもたらし、それにより北半球高緯度の下部成層圏（北緯60度以北50hPa面）にお

ける領域最低気温は、オゾン層破壊を促進させる極域成層圏雲が出現する目安の—78℃を継続

的には下回らず推移し（図1-3-18参照）、2024年は極域成層圏雲に起因するオゾン層破壊の発

生が限定的であったと考えられる。 

 

 

 

2024年3月のオゾン全量        2024年3月のオゾン全量偏差 

  

図1-3-17 北半球の月平均オゾン全量、オゾン全量偏差分布図 

月平均オゾン全量の等値線間隔は15 m atm-cm、偏差の等値線間隔は5 %。北極点付近の白色域は太陽

高度角の関係で観測できない領域。比較の基準は1997～2006年の月別累年平均値。図は米国航空宇宙

局(NASA)提供の衛星観測データをもとに気象庁で作成。 
（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html）
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（a）50hPa 最低気温 

 
 

 

 

（b）50hPa -78℃以下の領域面積 

 

 

 
図 1-3-18  北極域上空の下部成層圏の最低気温（a）及び 

気温が－78℃以下の領域の面積（b）の推移 
 
北緯60度以北の高度約20kmにおける日別の最低気温の推移。陰影中の実線は、7～12月は1979～2021年、1
月～6月は1979～2023年の平均値。陰影外の細実線は同期間の最高（最大）値及び最低（最小）値。ただ

し、気温が－78℃以下の領域の面積の最小値は一年を通して0 km2である。陰影は標準偏差の範囲。上図中の

横の破線は極成層圏雲出現の目安である－78℃。 

（出典）気象庁提供 

2024 年 2023 年 

2023 年 7 月～2024 年 6 月 

平均値 

最大値・最小値の範囲 

標準偏差の範囲 

2023 年 7 月～2024 年 6 月 

平均値 

最大値・最小値の範囲 

標準偏差の範囲 

2024 年 2023 年 
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（b）北半球高緯度域のオゾン層の経年変化 

北半球高緯度域のオゾン層の状況をみるために、北半球高緯度域の3月の月平均オゾン全量

偏差を図1-3-19に示す。衛星観測（TOMSおよびOMI）データによると、北半球高緯度は概ね

1990年以降オゾン全量が少ない状態が続いており、顕著なオゾン層破壊も複数年観測されてい

る。特に1997年、2011年、2020年は顕著に少なかった*。北半球高緯度に位置する観測点の一

つであり1970年から観測が継続されている英国のラーウィック（北緯60度、西経1度）におけ

る地上観測データでも、1990年以降にオゾン全量が少ない状態が続いていることや顕著なオゾ

ン層破壊が観測される年が存在することなど衛星観測データと同様の変化が認められる†。 

1997年、2011年、2020年の顕著なオゾン全量の減少は、下部成層圏気温が低く、比較的規

模の大きなオゾン層破壊が起こったことが要因と考えられる。また2020年は1997年と同様に、

円形に近い安定な極渦がほぼ北極を中心に位置し、オゾン量の多い中緯度域からのオゾンの輸

送が少なかったことも顕著なオゾン層破壊が発生した大きな要因の一つと考えられる。 

しかしながら、北半球でのオゾン層破壊は南極オゾンホールほど大規模とはなっていない。

例えば、北半球高緯度での過去最大規模のオゾン層破壊だった2020年春季の北半球高緯度では

オゾン全量が南極オゾンホールの目安である220 m atm-cmを下回った日もあったものの、220 

m atm-cm以下の領域の範囲は南極オゾンホールの面積に比べて極めて限定的であり、また220 

m atm-cm以下の領域の持続期間も南極オゾンホールの期間に比べると極めて短期間であった。

北半球高緯度でのオゾン層破壊が南極オゾンホールほど大規模には至らないのは、もともと春

季の北半球高緯度上空のオゾン量が春季の南極上空のオゾン量に比べて多いこと、北半球高緯

度上空の気温が南極域上空に比べ高く、北半球高緯度上空ではオゾンホール形成に必須の極成

層圏雲が発生するのに必要な低温領域の範囲が南極域上空に比べ小さい（図1-3-18(b)の下図と

第1部参考資料1(図1-資-1の右図)（環境省HP）を比較）ため、極成層圏雲上での化学反応の進

行が南極オゾンホールに比べて限定的であること、更には大気の流れが南極上空に比べて複雑

で極渦が持続的に安定に存在することが難しく、周辺領域からのオゾンの輸送の影響を受けや

すいためである。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

 
* 1995 年及び 1996 年には TOMS データがないが、SBUV/2 のデータを用いた解析によると、両年ともに春季に

オゾン全量の大規模な減少が観測されている（NOAA, 2005） 
† 衛星観測データは北半球高緯度域の緯度平均されたオゾン全量偏差であるのに対し、地上観測（ラーウィッ

ク）データは一地点の観測に基づくデータであるため、衛星観測と地上観測（ラーウィック）のデータに基

づくオゾン全量偏差の変動の傾向が一致しない年もある。 
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図 1-3-19 北半球高緯度域の 3 月のオゾン全量偏差の経年変化 

●印はNASA提供の衛星データをもとに作成した北半球高緯度（北緯60度以北）域の3月の平均オゾン全量

（1979～1989年の平均値）からの偏差。なお、1995、1996年はTOMSデータがない。 
○印は、ラーウィック（英国、北緯60度、西経1度。世界オゾン・紫外線資料センター（WOUDC）公開のデ

ータを使用）の3月の平均オゾン全量の1979～1989年の平均値からの偏差を示す。（ただし、1999年、2015
年及び2023年はデータが欠測のため値がない）。             

（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html）
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３－３．我が国におけるオゾン層の状況 

（a）2024 年の日本上空の月別オゾン全量 

気象庁で観測しているオゾン全量の2023年における月平均値の推移を図1-3-20に示す。 

2024年の状況については1994～2008年の平均値からの差が平均値算出期間の標準偏差以内

のときを「並」、それより大きい時を「多い」、それより小さい時を「少ない」とした。 

 

1994～2008年の平均値と比べると、2024年のつくばのオゾン全量の月平均値は、1月、3～6

月、12月に多くなり、3月と6月は観測開始（1957年）以来、その月として2番目に多い値と

なった。1月から6月にかけてオゾン全量が多かった要因については、北半球中高緯度では、

冬季から春季にかけてオゾンの輸送が活発であったこと (Newman et al.,2024)が影響したと

考えられる。12月のオゾン全量が多かったのは、対流圏界面の高度が平年と比べて低かった

ためと考えられる。 

 
 

 

 
 

図 1-3-20 つくばにおける月平均オゾン全量（2024 年） 
 
丸印は2024年の月平均値。折線（実線）は1994～2008年の平均値。縦線はその標準偏差。 

（出典）気象庁提供 
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（b）日本上空のオゾン全量のトレンド 

オゾン全量の経年変化 
札幌、つくば、那覇のオゾン全量の年平均値の経年変化を図1-3-21に示す。なお、この図は

3-1（b）で述べた既知の自然要因による変動を除去する処理を行っていない（詳細はp.20を参

照）。よって、図に見られるオゾン全量の変化には、太陽活動（約11年周期）や準2年周期振

動（QBO）等の自然要因によるオゾン変動の影響が含まれていることに注意する必要がある。 

札幌とつくばのオゾン全量は主に1980年代を中心に1990年代はじめまで減少した後、2000

年代前半にかけて緩やかな増加傾向がみられていた。近年は年々の変動があり、有意な長期変

化傾向はみられない。 

最近の5年間（つくばの2020～2024年）の平均値はオゾン層破壊現象が顕著に現れる以前の

1970～1980年の平均値と同程度となっている。 

1993年を中心とした一時的なオゾン全量の減少は、1991年のピナトゥボ火山噴火にともな

い、成層圏エアロゾルが増加し、オゾン層破壊が促進されたために起こったと考えられる。 
 

 
図 1-3-21 日本上空のオゾン全量の年平均値の経年変化（1958～2024 年） 

札幌、つくば、那覇（以上●印）におけるオゾン全量の年平均値の経年変化を示す（ここでは、既知の周期的

な自然要因（太陽活動、QBOなど）と相関の高い変動成分を除去していない）。灰色破線は1970～1980年平

均値と最近5年間（2020～2024年）の平均値。なお、札幌と那覇は2022年1月をもってオゾン全量観測を終了

した。 
 

（出典）気象庁提供 
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自然変動要因を除去したオゾン全量の長期変化 
国内3地点（札幌、つくば、那覇）の地上観測データを用いたオゾン全量とオゾン層破壊が進

んだとみられる1979～1996年までの期間と、僅かな増加がみられる2000年以降の期間の既知

の自然変動要因を除去した長期的な変化傾向を図1-3-22に示す。 

1979～1996年のオゾン全量は、減少傾向を示していた。特に、札幌とつくばでは有意に減少

しており、10年あたりの変化率は、札幌で－4.1％、つくばで－1.2％となった。2000～2022（札

幌、那覇は2000～2021年）年の国内3地点で有意な増減はみられなかった。 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

図1-3-22 日本上空のオゾン全量の長期変化傾向 
国内のオゾン全量観測による1979年以降のオゾン全量(m atm-cm)。実線は、太陽活動など既知の周期的な自

然要因と相関の高い変動成分を除去した値である。直線は、1979~1996年及び2000～2022年（札幌、那覇は

2000～2021年）の回帰直線を示す。上から、札幌、つくば、那覇のデータ。札幌及び那覇の観測は2022年1月
をもって終了した。 

（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html）

オゾン全量 
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（c）日本上空のオゾンの高度分布にみられるトレンド 

日本上空のオゾンの高度別トレンド 
日本上空のオゾン鉛直分布の長期変化傾向をみるため、オゾン層の破壊が進んだとみられる

1979～1996年の変化傾向（10年あたりの変化率（%））について鉛直分布を図1-3-23上段に示

す。解析には、高度約15～24 kmのオゾンゾンデ観測データ、高度約20～42 kmの反転観測デ

ータを用いた。札幌では、オゾンゾンデ観測の高度約15～20 kmにおいて、また反転観測の高

度約20～35 kmで有意な減少傾向となり、特に高度約25 km以下において減少率が大きい。つ

くばではオゾンゾンデ観測、反転観測ともに高度約20 km以上で有意な減少傾向となり、特に

高度30～42kmの上部成層圏において減少率が大きい。那覇の反転観測では高度約20～25 km

と高度約35～38 kmで有意な減少傾向となった。 

2000 年以降（つくばは 2000～2022 年、札幌と那覇においては、オゾンゾンデ観測は 2000

～2017 年、反転観測は 2000 年～2021 年）のオゾン分圧の変化傾向を図 1-3-23 下段に示す。

札幌の反転観測の高度約 30～35km で有意な増加傾向となった。つくばでは、反転観測の高度

約 30km 以上で有意な増加傾向となった。 

 

 (a) 1979～1996年の変化傾向（%/10年） 

 

(b) 2000年以降の変化傾向（%/10年） 

 
図 1-3-23  日本上空のオゾン分圧の高度別トレンド 

国内3地点（札幌、つくば、那覇）の上空における高度別のオゾン分圧について、(上段)1979～1996年及び(下
段)2000年以降の変化傾向（%/10年）を示している。●印はオゾンゾンデ観測データ、○印は反転観測データ

による。外側の折線は95%信頼区間の範囲。那覇は、1989年より前のオゾンゾンデ観測データがないため、上

段では反転観測の結果のみ示す。上段の期間のオゾンゾンデ観測について、対流圏の値は長期解析を行うには

データの精度が不十分なため描画していない。下段では、つくばにおいては2000～2022年、札幌と那覇では、

2018年1月でオゾンゾンデ観測が終了したため2000～2017年、反転観測は2022年1月で終了したため2000～
2021年の変化傾向を示している。 
上段、下段ともに季節変動および既知の自然変動による影響の成分を除去している。 

（出典）気象庁ホームページ（https://www.data.jma.go.jp/env/ozonehp/diag_o3uv.html） 
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４．オゾン層の将来予測 

４－１．CFC、ハロン等オゾン層破壊物質濃度とその推移 

４－１－１．地表面付近のオゾン層破壊物質濃度の推移 

成層圏オゾンを破壊する CFC やハロン等の有機塩素・臭素化合物（ODS: オゾン層破壊物

質）は、地上で放出された後、対流圏から成層圏に輸送され、主に太陽紫外線によって引き起

こされる光化学反応を通して塩素原子や臭素原子ならびに一酸化塩素・一酸化臭素等の無機塩

素・臭素化合物を生成する。これらの原子・分子が ClOｘサイクルや BrOｘサイクルと呼ばれ

る連鎖的なオゾン分解反応サイクルの担い手となり、オゾンの消失を促進しオゾン層の破壊を

引き起こす。よって、成層圏中の塩素・臭素量の変化はオゾン層の長期的な変化を考える上で

の目安となる量である。（詳細は第 1 部参考資料 2（環境省 HP）を参照） 

将来のオゾン層の変化予測を行う際に用いた地表面での有機塩素・臭素濃度の変化シナリオ

を図1-4-1に示す。地表面でのCFCなどの有機塩素濃度（CCly。破線）は1990年代前半にピー

クに達した後、緩やかに減少し、2040年頃に1980年レベルに戻る（図中の縦の矢印）。一方、

ハロンなどの有機臭素化合物を考慮した有機塩素・臭素濃度（太い実線。図1-4-2と比較しやす

いように有機塩素濃度CClyに有機臭素濃度CBryを60倍にした値を加えた総和として示す）で

は、1990年代半ばにピークを迎えた後、2010年頃までは有機塩素濃度の変化に比べて濃度の減

少が緩やかなシナリオになっていることが分かる。これはハロン類の濃度増加が2000年過ぎま

で続くと想定しているためである。その後、有機塩素・臭素濃度は有機塩素濃度とほぼ同様の

減少傾向を示し、2040年代前半には1980年の濃度レベルに戻る（図中の縦の矢印）とのシナリ

オになっている。有機塩素・臭素濃度が1980年代のレベルに戻る時期が有機塩素濃度のみが

1980年レベルに戻る時期に比べて10年程度遅くなっているのは、ハロン類の大気放出がCFC

などに比べてより長い期間継続すると想定したことが主な原因である。実際、多くのCFCの大

気中濃度は1990年半ばには減少傾向に転じた（詳細はp.82の図2-3-12を参照）のに対し、主な

ハロン類の濃度の経年変化に関しては、ハロン-1211が減少傾向に転じたのは2005年頃を過ぎ

てであり、ハロン-1301では現時点でも増加傾向が認められている（詳細はp.83の図2-3-14を参

照）。 

このような有機塩素・臭素化合物の地表面濃度の経年変化は、それらの対流圏内の濃度変化

を起こす。その後、有機塩素・臭素化合物が成層圏へ達し、分解されて無機塩素・臭素化合物

に変わる時、地表面の有機塩素・臭素化合物濃度の変化より数年ほど遅れて成層圏の無機塩素・

臭素化合物濃度に変化が起こる。その様子を次節で見ることにする。   
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図 1-4-1 オゾン層の長期変化予測数値実験に用いる地表面の有機塩素・臭素濃度の変化シナリオ 
太い破線は CFC などの有機塩素（CCly）のみの変化。太い実線は塩素に対する臭素のオゾン破壊効率が 60
倍と仮定して求めた有機塩素・臭素の変化（CCly + 60CBry）。WMO2010 のシナリオを元に作成。細い破線

および実線は WMO2018 のシナリオを元に作成。細い点線および実線の水平線はそれぞれ有機塩素及び有機

塩素・臭素濃度の 1980 年レベルを表す。（出典）国立環境研究所秋吉英治氏提供データ 
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４－１－２．成層圏でのオゾン層破壊物質濃度の推移 

 成層圏オゾン層破壊に対する寄与の観点から、成層圏に達した有機塩素・臭素化合物が分解

して生じた無機塩素・臭素化合物による塩素・臭素の濃度を表す指標として、等価実効成層圏

塩素（EESC。詳細は第1部3-1（b）（p.20）脚注を参照）が提唱されている。これは、臭素が

関与するオゾン分解反応サイクルの効率が塩素のサイクルに比べて約60倍高いことを考慮し

て臭素量を塩素量に換算することで求められた成層圏での塩素・臭素濃度である。地表から対

流圏を経て成層圏へ輸送された塩素・臭素は、成層圏での大気の流れによって、地球規模の平

均で3～7年程度かけて成層圏の様々な場所に運ばれる。したがって、成層圏中の塩素・臭素濃

度は3～7年程度さかのぼった対流圏濃度を反映することになる。つまり、オゾン層における塩

素・臭素濃度が1980年レベルに戻る時期は、地表面や対流圏における有機塩素・臭素濃度が

1980年レベルに戻る時期とは必ずしも一致しない。 

これらの大気の輸送時間を考慮して推定された中緯度上空及び極域上空での EESC の推移

の将来予測を図 1-4-2 に示す。まず、図 1-4-1 の実線で表された地表面の有機塩素・臭素化合

物濃度の変化と比べると、そのピークが数年ほど遅れていることが分かる。更に、EESC のピ

ークは中緯度では 1990 年代後半にあるのに対し、極域では 2000 年頃になっている。また、

EESC が 1980 年レベルにまで減少するには、中緯度では 2050 年頃、極域では 2065 年頃まで

の期間を要することが分かる（WMO2018 によると、EESC が 1980 年レベルまで減少する時

期は、中緯度では 2049 年、南極域では 2076 年と見積もられている。） 

 

 

図 1-4-2 中緯度及び極域下部成層圏における等価実効成層圏塩素の推移 
対流圏で放出された塩素・臭素が成層圏に輸送された後、中緯度成層圏並びに極域成層圏まで輸送される時間

（成層圏大気滞留時間とも呼ばれる）を、それぞれ 3 年並びに 6 年として算出。それぞれの領域での EESC の

推移は 1980 年の値との相対値の推移として示されている。 
（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2006（WMO, 2007）より作成 
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４－２．温室効果ガス濃度の増加とオゾン層への影響 

４－２－１．温室効果ガス濃度の推移 

オゾン層破壊が塩素・臭素濃度のみで決定されるのであれば、オゾン層の破壊は図 1-4-2 の

曲線に対応して、中緯度では 1990 年代後半をピークに、また極域では 2000 年代前半をピー

クに減少しはじめ、中緯度では 2046 年頃に、また極域では 2073 年頃には 1980 年レベルまで

オゾン層が回復することが期待される。しかし、成層圏の大気の組成は、オゾン層破壊物質だ

けでなく二酸化炭素（CO2）、メタン（CH4）、一酸化二窒素（N2O）などの温室効果ガス（GHG）

の濃度も 1980 年代に比べて変化している。そこで、WMO 科学評価パネルでは、想定される

オゾン層破壊物質や GHG（温室効果ガス）の濃度変化シナリオの下でオゾン層の将来変化予

測が行われた。将来予測には、気候変化を含む成層圏の力学過程、化学過程をモデル化した三

次元化学気候モデルが用いられた。モデル予測に使用された有機塩素化合物（CCly）、二酸化

炭素（CO2）、メタン（CH4）、一酸化二窒素（N2O）の地表濃度の推移シナリオの例を図 1-4-

3 に示す。（図中の CCly 曲線は図 1-4-1 のものと同じ） 
 

 
図 1-4-3 成層圏オゾンの長期変化の数値モデル実験を行う際に想定した 

有機塩素化合物や温室効果ガスの濃度の変化 
CCly は図 1-4-1 の WMO2018 のシナリオと同じ。CO2、CH4、N2O は、SSP2-4.5 シナリオ*を元に作成。 

（出典）国立環境研究所秋吉英治氏提供データ   

 
*SSP シナリオとは気候予測を行う際に、温室効果ガスの排出に関連するいくつかの社会経済条件と放射強制

力レベルを想定した濃度経路のシナリオのこと。温室効果ガス排出削減対策の導入を考慮することから、そ

の度合いに応じていくつかの放射強制力レベルが存在する。図 1-4-7 を参照のこと。 
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４－２－２．CO2濃度の増加とオゾン層破壊の関係 

オゾンの生成が活発な成層圏中上部における主要なオゾン分解反応である酸素原子とオゾ

ンとの反応は、気温が下がると反応が遅くなる性質を持っているため、気温の低下はオゾン量

の増加をもたらす。一方、オゾン量の増加はオゾンの光化学反応によって成層圏をより加熱す

る（気温を上げる）方向に働くことで、オゾンの分解速度を加速し、オゾンの増加を抑える方

向にフィードバックされる。その結果、オゾン量の増加はある程度抑制される（詳細は第 1 部

参考資料 2（環境省 HP）を参照）。この様な気温の変化によるオゾン量の変化とその変化率

に対するフィードバックの存在は広く成層圏全体に当てはまる。 

一方で、南極オゾンホールで代表されるような極成層圏雲上での不均一反応が重要となって

くる極域の下部成層圏では、気温変化とオゾン層破壊の関係は、上述の状況とは異なってくる。

極域の下部成層圏での大規模なオゾン層破壊にとって重要となる極成層圏雲の生成には、冬季

から春先にかけての気温が－78℃以下の低温になることが不可欠である。また一般に、気温の

低い領域が広範囲に存在する方がオゾン層破壊は大きく、極成層圏雲が生成し得る低温の期間

が長いほどオゾン層破壊も長期化する。この様に、極域下部成層圏の春先のオゾン層破壊では、

成層圏中上部に存在する気温を介したフィードバックは機能せず、オゾン層破壊の規模は、極

成層圏雲が生成し得る低温の領域の大きさや低温期間の持続性に依存する。 

成層圏において GHG（温室効果ガス）は、対流圏とは異なって、赤外線を宇宙に向けて放

射することで成層圏大気を冷却する働きを持っている。GHG の中でも CO2は最も濃度が高く、

成層圏における CO2 の増加は成層圏気温の低下に最も大きな影響を及ぼす。先に述べた通り、

成層圏気温の低下は成層圏（特に上部成層圏）でのオゾン分解反応を減速させ、オゾン濃度の

増加をもたらす。CO2増加によって成層圏気温が低下することでオゾン量の増加の効果は、オ

ゾン分解反応に対する酸素原子とオゾンの反応の寄与が大きい上部成層圏で最も顕著に表れ

ることが予想される。一方、極域成層圏では、気温の低下は極成層圏雲の生成を促すことでオ

ゾン分解反応を加速する可能性がある。 
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４－２－３．CO2 以外の温室効果ガス濃度の増加とオゾン層の関係 

前節で述べた通り、温室効果ガスのうち最も濃度の高い CO2の増加は、赤外線を宇宙に向け

て放射することによって、成層圏気温の低下をもたらし、その結果オゾンの生成・分解速度に

影響を及ぼす。これに対し、CO2以外の主要な GHG である CH4や N2O は CO2に比べ濃度が

低く、CH4や N2O の濃度の増減が成層圏気温に与える影響は小さい。しかし、CH4や N2O は

成層圏での光化学反応によってオゾン分解サイクルに関与する活性種 HOx や NOx*のソース

ガスである（詳細は第 1 部参考資料 2（環境省 HP）を参照）。更に CH4は、塩素原子を不活性

化（塩化水素に変換）する役割も担っている。また CH4 は NOx を触媒としたオゾン生成**に

も関与する。したがって、CH4 や N2O の濃度の増減は、成層圏におけるオゾンの生成・分解

反応の効率に複雑に影響を及ぼすと考えられている。今後の GHG の排出量の変化がオゾン層

に与える影響について、経度方向に平均化された二次元モデルを用いた数値実験からは、北半

球中緯度では、N2O の増加は成層圏でのオゾンを減少させることで、オゾン層の回復を遅らせ

る方向に働く。一方、CH4の増加は結果として成層圏のオゾンを増加させる方向に働くことが

示された（Chipperfield と Feng, 2003 及び WMO, 2007,2015）。ただし CO2, CH4, N2O のオ

ゾン層への影響の大きさは、今後これらの温室効果ガスがどの程度放出されるかに依存する。

CO2は、その放出量が大きいほどオゾン層の回復を早める効果が大きい。N2O はその放出量が

大きいほど回復を遅らせる効果が大きい。逆に CH4 はその放出量が大きいほど回復を早める

効果が大きい。なお、CH4 は N2O とは異なり、対流圏オゾンの生成にも関わるため、CH4 の

放出量の変化に対しオゾン全量は、成層圏オゾン量の変化だけでなく、対流圏オゾン量の変化

の影響も受けて変化する（WMO2018）。SSP1-2.6 シナリオでは、21 世紀末には CH4 の濃度

がかなり低くなるため（p.51 図 1-4-7 参照）、オゾン層に及ぼす影響は小さくなる（WMO2022）。 

 

 

 
* HOx や NOx の定義（説明）については、第 1 部参考資料 2（環境省 HP）を参照。 
** 成層圏下部ならびに対流圏では、CH4 の大気酸化反応［CH4 + 4O2 + 4NO →CO2 +4NO2、4 (NO2 + O2 + 
hν → NO + O3)］によって光化学的にオゾンが生成される。 
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４－３．化学気候モデルを用いたオゾン層の将来変化予測 

成層圏のオゾン濃度や分布は、着目する領域において化学反応によって生成・消失するオゾ

ン量と、他の領域からその領域に輸送されてくるオゾン量並びに他の領域に輸送されるオゾン

量（オゾンの輸送量）に依存する（詳細は第 1 部 1-1（p.10）を参照）。 

オゾンの生成並びに消滅に関わる化学反応の起こりやすさは、気温に依存する。一方、成層

圏ではオゾンの太陽光吸収が主要な熱源になっており、オゾン濃度の変化は気温の変化につな

がる。さらに、オゾンの輸送量も成層圏の気温分布と相互に関係している。 

そこで、成層圏での化学過程（オゾンの生成や消失）、物理過程（オゾンの輸送）、並びに放

射過程（放射を通した加熱・冷却）の間の相互作用を含んだ「化学気候モデル」（詳細は第 1 部

参考資料 13（環境省 HP）を参照）と呼ばれる数値モデルを用いて、オゾン層の将来変化予測

が行われている。 

このような化学気候モデルを利用することによって、温室効果気体の増加とオゾン層破壊物

質の減少、両者の影響を取り込んだ将来予測実験が可能になってきている。温暖化とオゾン層

回復に関わるシナリオをそれぞれ別々に扱うような実験もおこなうことにより、温暖化とオゾ

ン層回復の特徴がより明確に切り分けられるようになる。特に温暖化実験からは、ブリューワ・

ドブソン循環に代表される大気循環が強化されるという結果が得られており、大気輸送の効果

とオゾンの回復傾向との関連が注目されている。（詳細は第 1 部参考資料 5（環境省 HP）を参

照）。 

 

（a）中緯度域のオゾン層の予測 

 中緯度域（北緯 35 度～北緯 60 度及び南緯 35 度～南緯 60 度）での年平均・緯度平均した

オゾン全量の将来予測について、緯度帯（北半球中緯度：北緯 35 度～北緯 60 度、南半球中緯

度：南緯 35 度～南緯 60 度）ごとのオゾン全量の推移を図 1-4-4 に示す。 

中緯度域のオゾン全量の長期変化には南北両半球で類似の傾向（2000 年過ぎに最も低いレ

ベルに達した後、増加傾向に転じる）がみられる。しかしながら、オゾン全量が 1960 年レベ

ル（人為起源のオゾン層破壊物質による大規模なオゾン層破壊が起こる前のレベル）に回復す

る時期は半球間で異なっており、北半球では、2030 年頃に、南半球では、2055 年頃と予測さ

れている。オゾン全量が 1980 年レベルに回復するのは、北半球では、2010～2030 年頃

（WMO2022 では 2035 年頃）、南半球では 2025～2045 年頃（WMO2022 では 2045 年頃）と

なっている。オゾン全量が 1960 年レベルに回復する時期が北半球に比べて南半球で遅くなる

のは、オゾンが大きく破壊された南極域の成層圏の空気塊が毎年春に南半球中緯度域に移動す

る影響を受けるためである。なお数値モデル予測によれば、南北両半球とも中緯度域でのオゾ

ン全量は 21 世紀後半には 1960 年レベルを超える見通しである。このような予測結果となる

のは、EESC の減少の影響に加え、GHG（特に CO2）の増加による成層圏気温の低下（オゾン

分解反応の減速）とブリューワ・ドブソン循環（詳細は第 1 部参考資料 5（環境省 HP）を参

照）の強化（オゾンを多く含む空気塊の輸送の増加。詳細は第 1 部 4-4（a）（p.53）を参照）

によるものと考えられている。図 1-4-4 の破線は、オゾン層破壊物質（ODS）の放出量を 1960

年レベルに固定した条件で、GHG の増加の影響のみによるオゾン全量の変化の予測を示す。

GHG の増加によってオゾン全量は 21 世紀末に向かって増加する。また、南半球中緯度では、

実線と破線が 21 世紀末になってようやく近づいてくることから、この頃にオゾン全量が ODS
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の影響を受けなくなることがわかる。 

 

 
 

図 1-4-4 中緯度域におけるオゾン全量の推移予測 
1960 年を基準としたのオゾン全量の推移の予測。黒点は観測値で、縦線はその標準偏差。太い実線は 9 つ

の化学気候モデルによる計算結果の平均であり、薄い網掛け部分は 95%信頼区間を示す。太い破線は ODS を

1960 年レベルに固定したものであり、ODS の放出量の変化の影響がない、GHG の増加の影響のみによるオ

ゾン全量の変化の予測を示す。横軸に平行な破線はオゾンホールが顕著に現れ始めた年である 1980 年のレベ

ルを示している。 
（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2010（WMO, 2011）より作成 

 

 

（b）極域オゾン層の予測 

図1-4-5に北極域（北緯60度～北緯90度）及び南極域（南緯60度～南緯90度）のオゾン全量

の推移を示す。 

極域で予測されるオゾン全量の推移の傾向は北極域と南極域で類似しており、中緯度域のオ

ゾン全量の推移と同様、2000年頃に極小を迎えたあとは、増加に転じ、21世紀末まで増加傾向

が続くと予想されている。一方、北極域と南極域を比較すると、オゾン全量が1980年レベルに

回復する時期や21世紀末のオゾン全量に違いがある。1980年レベルに回復する時期は、北極域

では2020～2035年の間（WMO2022では2045年頃、または2029年～2051年の間）と予測され

るのに対し、南極域では21世紀中頃以降（WMO2022では2066年頃、または2049年～2077年

の間）と予測されている。また、21世紀末のオゾン全量は、北極域では1960年レベルを超えて

いるのに対し、南極域では1960年とほぼ同じレベルである。この違いは、GHGの増加によっ

て引き起こされるブリューワ・ドブソン循環の強化（詳細は第１部参考資料5（環境省HP）を

参照）に伴う極域へのオゾンの輸送量の違いによるものと考えられている。図1-4-5の破線で示

されるように、北極域ではGHGの増加に伴ってオゾン全量が増加していくのに対し、南極域で

はわずかに増加するにとどまっている。また南極域では、今世紀末に近づいても実線と破線が

十分に近づかないことから、この頃になってもオゾン全量はODSの影響を受けることが予想さ

れる。 
 
 
 

35°N～60°N 

35°S～60°S 
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図 1-4-5 北極域及び南極域におけるオゾン全量の推移予測 
1960 年のオゾン全量を基準とした場合の推移の予測。左図は北極域の 3 月、右図は南極域の 10 月を示す。

黒点は観測値で、縦線はその標準偏差。太い実線は 9 つの化学気候モデルによる計算結果の平均であり、薄

い網掛け部分は 95%信頼区間を示す。太い破線は ODS を 1960 年レベルに固定したものであり、ODS の放出

量の変化の影響がない、GHG の増加の影響のみによるオゾン全量の変化の予測を示す。横軸に平行な破線は

オゾンホールが顕著に現れ始めた年である 1980 年のレベルを示している。 
（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2010（WMO, 2011）より作成 

 

（c）低緯度域のオゾン層の予測 

一方、低緯度域（南緯 25 度～北緯 25 度）で予測されるオゾン全量の長期的な変化の様子

は、中緯度域や極域と異なっている（図 1-4-6）。すなわち、オゾン全量は 2000 年過ぎに増加

傾向に転じ、2060 年頃に 1980 年レベルに回復し最大となるが、その後 21 世紀末まで再び減

少すると予測されている。また、低緯度域でのオゾン全量は 21 世紀を通して 1960 年レベルよ

りも少ないままである。低緯度域で見られる 21 世紀半ば以降のオゾン全量の推移（再減少）

は、上部並びに下部成層圏での異なる振る舞いの結果と考えられている。すなわち、EESC の

減少の影響並びに GHG の増加による成層圏気温の低下（オゾン分解反応の減速）による上部

成層圏でのオゾン濃度の増加の影響に対し、GHG の増加にともなうブリューワ・ドブソン循

環の強化によるオゾン濃度の減少（濃度の低い対流圏大気の輸送が強化されることによる下部

成層圏でのオゾン濃度の減少）の影響が 21 世紀後半には勝るためと考えられている。GHG 増

加のこの効果は、ODS 変化の影響のない計算（図中の破線）によって確認することができる。 

WMO2022 に掲載された最新の温暖化シナリオによる数値モデル計算では、将来の温暖化シ

ナリオによっては対流圏オゾン量が増加する場合があり、必ずしも低緯度域でオゾン全量が減

少するという結果にはなっていない。 

 

図 1-4-6 低緯度域におけるオゾン全量の推移予測 
1960 年のオゾン全量を基準とした場合の推移の予測。黒点は観測値で、縦線はその標準偏差。太い実線は 9
つの化学気候モデルによる計算結果の平均であり、薄い網掛け部分は 95%信頼区間を示す。太い破線は ODS
を 1960 年レベルに固定したものであり、ODS の放出量の変化の影響がない、GHG の増加の影響のみによる

オゾン全量の変化の予測を示す。横軸に平行な破線はオゾンホールが顕著に現れ始めた年である 1980 年のレ

ベルを示している。 
（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2010（WMO, 2011）より作成 

60°N～90°N 60°S～90°S 

25°S～25°N 
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（ｄ）温室効果ガスの排出量の違いによるオゾン層の変化の予測 

オゾン層の回復時期は、今後の ODS 濃度の変化に依存するともに、緯度帯によっても異な

る。更に、4-2-3 節に記載した通り GHG 濃度の変化によっても影響される。GHG の排出シ

ナリオとしては、近年新たに開発された SSP（共通社会経済経路）シナリオと呼ばれてい

る、今後の産業の発展や脱温暖化・脱炭素に向けた取り組み等を想定した排出シナリオ（図

1-4-7）が利用されている。WMO2022 では SSP シナリオによる GHG 濃度の変化に基づいて

計算されたオゾン層の将来予測結果がまとめられている（図 1-4-8）。これらの予測結果から

は、温室効果ガスの排出量が大きく放射強制力の大きいシナリオほど将来のオゾン全量が増

加する傾向にあることが分かるが、社会経済条件によって対流圏のオゾン量の違いを反映

し、必ずしもそうとはならない場合もある（例えば、15°S－15°N の SSP3-7.0 と SSP5-

8.5）。なお本節の(a)と(b)で示された WMO2022 によるオゾン全量の 1980 年レベルへの回復

年は、SSP2-4.5 シナリオによる予測結果に基づくものである。 

 
  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

 
図 1-4-7 SSP シナリオに基づく将来の温室効果ガスの濃度変化（WMO2022） 

SSP1 ～ SSP5 は将来想定される社会経済条件に基づいたシナリオ（社会経済シナリオ）で、SSP1 は“持

続可能”、SSP2 は“中庸”、SSP3 は“地域分断”、SSP4 は“格差”、SSP5 は“化石燃料依存の発展”社会

を表す。それぞれのシナリオ名のハイフンの後の数字は、21 世紀末までの放射強制力の大きさ(W/m2)を表

す。WMO2022 Box 3-4 Figure 1 を元に作成。国立環境研究所秋吉英治氏提供図。



令和６年度監視結果報告（オゾン層） 

52 

 

 

 

 
図 1-4-8 GHG の排出シナリオの違いによるオゾン層の将来変化の予測計算結果（WMO2022） 

 
CMIP6 によるオゾン層の将来予測の年平均・モデル平均値。黒実線に伴う灰色の陰影はモデル平均に関す

る 95%の信頼区間を表す。点線の水平線は 1850 年のオゾン全量の年平均・モデル平均値。破線は 1960 年

平均、実線は 1980 年平均値を表す。WMO2022 Figure 3-18 を元に作成。国立環境研究所秋吉英治氏提供

図。 
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４－４．オゾン層破壊と気候変化等の相互作用 

オゾン層破壊と気候変化は相互（オゾン層変化が気候に、気候変化がオゾン層）に影響を及

ぼしあうと考えられる。しかしながら、化学、放射及び大気循環パターンの変化を介して引き

起こされるオゾン層破壊と気候変化の相互作用は複雑であり、そのメカニズムはまだ充分に解

明されているとは言い難い（WMO, 2011、UNEP-EEAP, 2011）。 

 

（a）気候変化が成層圏過程に及ぼす影響 

温室効果ガス（GHG）の増加とそれに伴う気候変化は成層圏での化学的なオゾンの生成・消

滅と大規模な成層圏大気の循環（ブリューワ・ドブソン循環）に影響を及ぼす結果、成層圏オ

ゾンの分布やオゾン層の回復時期に影響を与えると考えられる。 

４－２－３で述べた通り、GHG（特に CO2）の増加は成層圏の気温を低下させる。成層圏の

気温低下は、４－２－２で述べた通り、オゾン生成が活発な成層圏中上部におけるオゾンの分

解を抑制するため、オゾン量を増加させる。一方、極成層圏雲上での不均一反応が重要となる

冬季～春季の極域下部成層圏では、GHG の増加による気温の低下は、極成層圏雲の生成に必

要な－78℃以下の低温条件を作りやすくする方向に働き、極域でのオゾン層破壊を加速する可

能性がある。 

更に、GHG の増加はブリューワ・ドブソン循環に影響を与えることが指摘されている。気

候モデル*並びに成層圏化学気候モデル計算からは、GHG の増加によりブリューワ・ドブソン

循環が強まると予測されている。このような循環の強化が起こると、その上昇域にあたる熱帯

ではオゾンの少ない対流圏の空気がより多く下部成層圏に流入するため、オゾン全量の減少に

つながると予想される。一方、極向きの下降域にあたる北半球中高緯度や南半球中緯度では大

気循環の強化により、この領域の下部成層圏にオゾンが多く輸送されることとなり、この領域

のオゾン全量を増加させると考えられる。（図 1-4-4、図 1-4-5 及び図 1-4-6（p.49～）参照）。 

また、下降域にあたる緯度帯のオゾン量の増加には、上・中部成層圏における気温の低下に

伴うオゾン量の増加が下部成層圏に輸送されるオゾンの増加にもつながる、と言ったプロセス

も関わっている。これらにより、下降域にあたる緯度帯では GHG の増加によってオゾン層の

回復が早まる可能性が指摘されている。なお、南半球高緯度では、大気循環の加速の影響は小

さく、オゾン全量の増加は抑制されると考えられている。 

このように、ブリューワ・ドブソン循環の変化は今後のオゾン層の回復時期に影響を与える

ことが指摘されているものの、循環強化を引き起こすメカニズムはまだ解明されておらず、循

環が強まっているという事実も観測されていない（WMO, 2011、Engel et al., 2009）。（詳細

は第 1 部参考資料 5（環境省 HP）を参照）。したがって、今後の GHG の増加がオゾン層回復

時期にどの程度の影響を及ぼし得るのかについてはまだ不確実な部分が多い。 

水蒸気（H2O）も CO2などと同じく、放射を通して成層圏の気温に影響を及ぼす。また同時

に、H2O は HOｘの生成や極成層圏雲をはじめとする成層圏エアロゾルの生成にも関与してい

る。そのため、成層圏の水蒸気量の変化は将来のオゾン層の変化を考える上では重要である。

 
* IPCC の気候変化アセスメントなどに用いられているモデル。 



令和６年度監視結果報告（オゾン層） 

54 

近年の下部成層圏での水蒸気量の気球観測からは、北半球中緯度の下部成層圏（<30km）で

1980～2000 年の期間に増加傾向があることが報告されている。なお、1990 年代半ば以降の衛

星観測からは、明瞭な増加傾向は認められていない。一方、2000～2001 年にかけて中緯度並

びに熱帯の成層圏での水蒸気量の急激な減少が気球観測並びに衛星観測によって観測されて

いる。成層圏水蒸気濃度の過去の変動のメカニズムはまだ充分に理解されておらず、将来の気

候変化に伴う水蒸気の変化の予測は容易ではない。 

 

（b）火山噴火（エアロゾル）がオゾン層破壊に及ぼす影響 

火山噴火もオゾン層破壊に影響を及ぼす。噴煙が成層圏にまで達するような大きな火山噴火

が起きると、硫酸を主成分とするエアロゾルが成層圏で増加する。硫酸エアロゾルの増加は、

エアロゾル上での不均一反応を介したオゾン層破壊反応を加速するだけでなく、成層圏の気温

や輸送過程の変化を通しても、成層圏でのオゾン量に影響を及ぼす。特に、低緯度帯で大規模

な火山噴火が起こった場合は、その気温やオゾン層への影響が地球規模で大きくなる。 

例えば、1991 年 6 月のフィリピンのピナツボ火山噴火では（火山噴火の影響がない）バッ

クグラウンドレベルに比べエアロゾル量が数十倍まで増加した。著しいエアロゾル量の増加は

南北両半球で認められ、バックグラウンドレベルまで減少するのに 5～6 年を要した。火山噴

火後の数年間にわたって南北両半球で NO2 濃度の減少が観測されたが、これはエアロゾルの

増加による不均一反応の加速が原因として説明されている（WMO, 1994）。前述の通り、硫酸

エアロゾルの増加に伴う不均一反応の増大はオゾン層破壊も加速すると考えられており、実際

ピナツボ火山噴火後、北半球では数年間オゾン全量の減少が観測されている。一方、南半球中

緯度では、ピナツボ火山噴火後も顕著なオゾン全量の変化は認められていない。これはエアロ

ゾルの長波吸収による低緯度下部成層圏の加熱が中緯度成層圏にオゾンを輸送する大気の循

環を強化させたためと考えられている。更に、準二年周期振動（QBO）が中緯度オゾンを増加

する位相であったことなども加わることで、南半球中緯度へのオゾンの輸送量が増加し、化学

的なオゾン層破壊の増大の効果を打ち消した結果と考えられている（WMO, 2014）。 

2022 年 1 月にはトンガの海底火山フンガ・トンガ＝フンガ・ハアパイが大噴火を起こした。

成層圏エアロゾル増加量はピナツボ噴火の 6 分の 1 程度にすぎなかったと見積もられている

が、この噴火に特異なこととして大量の水蒸気（全球成層圏水蒸気量の 5%以上）が成層圏に

注入されていたことがゾンデや衛星による観測により判明した。成層圏における水蒸気は、赤

外放射により成層圏を冷やす。成層圏が寒冷化すると酸素原子によるオゾン破壊過程が遅くな

るが、水蒸気はオゾンを破壊する水素酸化物ラジカル（HOx）のソースでもあるので、正味の

オゾン量の増減は、HOx が絡んだ複雑な化学反応経路によるオゾン破壊を計算して評価する

必要がある。現在、観測データ解析や化学気候モデルを用いた数値シミュレーションにより、

この噴火にともなう気温や子午面循環の変化、オゾン層やオゾンホールへの影響が分析されつ

つある。 

火山噴火による成層圏エアロゾル量の変化の影響は数年程度であり、オゾン層回復や地球温

暖化問題のような数十年～数百年という長期的な時間スケールから見れば一時的であるが、現

在のようにオゾン層回復の兆しが僅かながら見え始めた時期に今後オゾン量がどう推移して

いくかを見極める場合には、重要な因子である。特にこれまでは、ピナツボ火山噴火のような
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大規模なイベントにともなう影響はよく研究されてきたが、最近では比較的小さな火山噴火に

対する影響についても調べられている。例えば、南極域のオゾン全量は 2000 年～2014 年の期

間において 9 月に統計的に有意な増加傾向を示したが、2015 年にチリで起こった比較的小規

模の火山噴火の影響によってこの年のオゾンホールが拡大したことが報告されている

（Solomon et al., 2016, Bègue et al., 2017）。 

1991 年のピナツボ火山噴火のような大規模火山噴火により成層圏エアロゾルが激増すると、

太陽光を反射するため、数ヶ月から一年程度、全球の地表平均気温が低下することが分かって

いる。同様の効果を期待して、硫酸エアロゾルや他の組成の微粒子を航空機・ロケット・気球

などにより人為的に成層圏に注入することで、地球温暖化を一時的に軽減するというアイデア

がある。温暖化を軽減するために、太陽放射をなんらかの形で減ずる手法群、および大気中の

二酸化炭素をなんらかの形で除去する手法群を総称して、ジオエンジニアリング（気候工学）

あるいは気候への意図的介入（climate intervention）と呼び、近年、自然科学、工学、政策、

倫理等の多方面から研究が進められてきている。その中で、冒頭で述べた成層圏エアロゾル注

入は、もっとも有望なものであるとみなされている。しかし、考えられる副作用・悪影響の中

には、オゾン層破壊の促進がある。そこで、WMO（2022）ではあらたに第 6 章を設け、成層

圏エアロゾル注入とそのオゾン層への影響について、最新の研究を踏まえて評価している。特

に、オゾン層破壊の程度には、粒子表面積の増加量、ハロゲン化合物と窒素酸化物の濃度、エ

アロゾル加熱による成層圏気温上昇の程度が効くと考えられるが、異なる化学気候モデルは異

なる影響度合いを示しており、定量的理解がまだ不十分であることが指摘されている。 

 

（c）対流圏エアロゾルがオゾン層に及ぼす影響 

最近では、モンスーン循環にともなうエアロゾルの成層圏への輸送過程が注目されている。

アジアおよび北アメリカの夏季モンスーン循環は亜熱帯の下部成層圏で低温域をともなって

おり、化学気候モデルによる結果によると、モンスーンの高気圧性循環の南東側で不均一反応

による塩素の活性化が起きているという報告がある（Solomon et al., 2016）。こういった塩素

の活性化は、定量的には必ずしも大きなものではないがオゾンの減少を引き起こしうることが

示されている。 

大規模森林火災により放出された有機エアロゾルは、火災による地表加熱により発達する積

乱雲（pyrocumulonimbus）により下部成層圏に輸送されうる。下部成層圏に達した粒子は、

不均一相反応を促進し、オゾン層の破壊につながりうる。2019 年末から 2020 年初頭にかけて

オーストラリア南東部で生じた大規模な bush fire 事例（Australian New Year’s event、ANY）

では、南半球中緯度において ANY に伴う ClO の増大がもたらされたことが観測されている。

ただし、同時に観測されたオゾンの負偏差がこうした化学過程によるものなのか、それとも輸

送過程の変動によるものなのか、さらに ANY が 2022 年の極域オゾン破壊になんらかの役割

を果たしたかどうかについては、コンセンサスは得られていない（e.g., WMO, 2022, Chapter 

4.3.5.3）。 
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（d）オゾン層の変化が対流圏気候に及ぼす影響 

オゾン層のこれまでの長期的な変化の中で最も顕著な変化は、南極成層圏でのオゾンホール

の形成である。よって、オゾン層の変化が対流圏気候に及ぼす影響に関しても南極域で最も顕

著な影響が現れる可能性が高い。 

南極の成層圏で春季にオゾン層が破壊されると、成層圏の気温が低下し、中緯度帯との気温

較差が拡大して、ジェット気流（偏西風）が強くなる。その影響は１～数ヶ月経って地表にも

及ぶ可能性がある。Thompson と Solomon（2002）では、1969～2000 年の間に南極大陸の

中央部から東側にかけて地表気温の低下傾向を、また、1979～2000 年の間に南極大陸周辺の

西風が強まっている傾向を示した。このようなオゾン層と地表の風との関係は、化学気候モデ

ルにおいても示されている（Son et al, 2008, Son et al., 2010）。 

将来、南半球の地表の気温、風がどう変化するかについては、温室効果ガスの増加も影響す

る。IPCC の温暖化予測モデルや化学気候モデルによるシミュレーションにより、今後の温室

効果ガスの増加によって南半球成層圏のほぼ全域で偏西風が強まることが予想されている。ま

た、化学気候モデルは、今後、ODS 規制が功を奏してオゾン層が回復していった場合は、南極

周辺の偏西風が弱まり、その弱まる領域が成層圏のみならず地表付近まで拡がることを示唆し

ている。さらに、このオゾン層回復の影響は、温室効果ガスの影響を上回る可能性も示されて

いる（Polvani et al., 2011）。 

南半球で、オゾン層の変化を介して地表まで達する偏西風の変化は、地表気温や海洋風成循

環への直接的な影響をはじめ、様々な形で南半球の気候と関係している可能性がある。 
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参考資料 

参考資料 1．オゾンの高度分布の観測 

各高度におけるオゾン変動 
図 1-資-1 は、国立環境研究所オゾンライダーによって測定した、1988 年 9 月から 2010 年

3 月までの間の高度毎のオゾン濃度（数密度）変動をプロットしたものである。この図には、

気象庁高層気象台においてオゾンゾンデによって観測されたオゾン濃度もあわせて示してあ

り、両観測データは一致している。 

それぞれの高度レベルにおいて季節変動が見られるが、その特徴は高度によって異なってい

る。高度 15km、20km では春に極大で夏から秋にかけて極小、30km、35km では夏に極大で

冬に極小となっている。 

 
図 1-資-1 各高度におけるオゾン変動（1988 年 9 月～2010 年 3 月） 

国立環境研究所オゾンライダーによって測定。気象庁高層気象台（茨城県つくば市）によってオゾンゾンデを

用いて観測された値をともにプロットした。オゾンゾンデデータは WOUDC のデータベースに集積されたも

のを用いた。なお、1018分子/m３のオゾン数密度は、成層圏の気温条件では約 3mPa のオゾン分圧に相当する。 
（出典）国立環境研究所地球環境研究センター提供 
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高度 30～40km におけるオゾントレンド 
図 1-資-2 における各高度のオゾン濃度の時間変化には、季節変動が強く表れており、QBO、

太陽活動の影響のあることが分かっている。オゾン層破壊物質等によるオゾン層への影響を検

討するには、まずこれらの周期的な自然変動を除去したオゾンの長期トレンドを求めることが

必要である。そこでまず、オゾンライダー及び衛星センサーSAGEII によって観測された 1988

～2005 年の期間の各高度のオゾン濃度の各平均値を求め、この値でそれぞれの年の月平均オ

ゾン濃度を除することによって、季節変動を除去したオゾン濃度比偏差を求めた。さらに、30

～40km の高度について平均したオゾン濃度比偏差から QBO 及び太陽活動の影響を除去した

オゾン濃度比偏差を求めた（図 1-資-1）。●がオゾンライダー、□が SAGEII の値を示す。両

者共に 1990 年代には減少傾向を示し、それ以降平坦化している。1988～1997 年末の間のオ

ゾン濃度比偏差の減少トレンドは、オゾンライダーについては（－0.60±0.05）/年、SAGEII

については（－0.52±0.04）/年であり大きな差はなかった。1998 年以降については両者共に

ほぼ平坦であり、有意なトレンドはなかった。 

 

図 1-資-2 高度 30～40km のオゾン濃度比偏差（1988～2005 年） 
国立環境研究所オゾンライダー及び NASA の衛星センサーSAGEII によって測定したオゾン濃度を基に作成

した。図中の数値は国立環境研究所のオゾンライダーによって観測した 1988 年 9 月～1997 年 12 月の間のオ

ゾン濃度比偏差のトレンド 
（出典）Tatarov et al., International Journal of Remote Sensing, Vol. 30, No. 15, 2009. 

 
 

日本の反転観測データの再評価への活用 
気象庁によって実施されているドブソン分光光度計を用いた反転観測によるオゾン高度分

布データの再評価・再解析が行われ、新しいデータセットが作成された。国立環境研究所のオ

ゾンライダーデータは高層気象台によるオゾンゾンデ観測データと共に、再評価における誤差

解析の際の参照データとして用いられた（Miyagawa et al., 2009）。
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参考資料 2．つくばにおける月別オゾン全量変化と高度別オゾン分圧変化の関係(2024 年) 

 つくばにおける 2024 年の月平均オゾン全量の変化を、1994〜2008 年の平均値と比較して図

1-3-20（p.38）に示す。2024 年の月平均値は 1 月、3～6 月、12 月に多くなり、3 月と 6 月は観

測開始（1957 年）以来、その月として 2 番目に多い値となった。つくばにおけるオゾン全量の

月平均値の変動原因を明らかにするためには、どの高度のオゾン分圧の変化がオゾン全量の増

減に寄与しているかを、明らかにする事が有効と思われる。そこで、図 1-資-3 につくばにおけ

る 2024 年のオゾン分圧の高度分布とその規格化偏差の月別変化を示す。 

 規格化偏差とは、参照値からの偏差が、参照値の標準偏差によって表される通常の変動の大

きさと比較してどの程度大きいかを示す数値である。2024 年の各月のオゾン分圧（P2024）の規

格化偏差は、具体的には 1994～2008 年のオゾン分圧の月平均値を参照値（Pref）とし、その標

準偏差（σref）とすると、(P2024 – Pref)/σref、として与えられる。 

規格化偏差図（図 1-資-3 下図）で 1994～2008 年の平均値からの差が＋1 より大きい場合を

濃い灰色の領域（オゾン分圧が多い領域）、－1 より小さい場合を薄い灰色の領域（オゾン分圧

が少ない領域）として表示している。 

オゾン分圧の高度分布（図 1-資-3 上図）を見ると、1 年を通して高度 18～28 km 付近にオゾ

ン分圧の高い層があり、中でも 1～3 月の高度 20～24km 付近は高い値が観測された。オゾン分

圧の高度毎の月別累年平均値からの規格化偏差（下図）をみると、月平均オゾン全量（p.38 図

1-3-20）において「多い」となった 1 月、3～6 月は、高度 4~14km 付近で正偏差が広がり、5

月の高度 8km 付近では顕著な正偏差となった。12 月は高度 12~16km 付近で正偏差となった。

その他の月は月平均オゾン全量（p.38 図 1-3-20)で「並」となったが、7~10 月の高度 16~24km

付近で大きな不偏差となった。 

 

 
図 1-資-3 つくばにおけるオゾン分圧とその規格化偏差の高度分布（2024 年） 

つくばのオゾンゾンデ観測によるオゾン分圧・偏差の高度分布図。オゾン分圧図（上）は個々の観測値を用い、

規格化偏差図（下）は月平均値から作成。 
なお、8 月は観測を行っていないためデータなし。             （出典）気象庁提供 
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参考資料 3．南極昭和基地における月別オゾン全量変化と高度別オゾン分圧変化の関係（2024 年）  

 南極昭和基地上空における 2024 年のオゾン分圧の高度分布とその規格化偏差の月別変化を

示す（図 1-資-4）。規格化偏差図（下図）で 1994～2008 年の平均値からの差が＋1 より大きい

場合を濃い灰色の領域（オゾン分圧が多い領域）、－1 より小さい場合を薄い灰色の領域（オゾ

ン分圧が少ない領域）として表示している。 

 南極オゾンホールの鉛直分布の特徴は、通常オゾン分圧が高い高度 14～22km 付近における

オゾンが大きく減少するということである。 

南極昭和基地における 2024 年のオゾン分圧は、図 1-資-4（上図）に見られるように、9 月上

旬にはほぼ全ての高度で 7.5mPa 以下と顕著に低くなった。それ以降は、一時的に高度 22～

26km 付近で 7.5mPa 程度のオゾン分圧がみられた他は、概ね 5mPa 以下の状態が継続した。

その後、11 月下旬頃から高度 20～24km 付近で急激にオゾン分圧が高くなった。オゾン分圧

の規格化偏差（下図）をみると、月平均オゾン全量（図 1-3-10 (p.28)）において「少ない」と

なった 1 月は多くの高度で負偏差となった。一方、月平均オゾン全量（図 1-3-10 (p.28)）にお

いて「多い」となった 4 月、5 月、8 月は多くの高度で正偏差となり、特に 8 月の高度 8km 付

近や 26km 付近で大きな正偏差となった。 

 

 

 
図 1-資-4 南極昭和基地におけるオゾン分圧とその規格化偏差の高度分布(2024 年) 

南極昭和基地のオゾンゾンデ観測によるオゾン分圧・規格化偏差図。オゾン分圧図（上）は個々の観測値を用

い、規格化偏差図（下）は月平均値から作成。規格化偏差は月平均値の 1994～2008 年の平均値からの偏差を

標準偏差で割った値。なお、観測データのない高度については、前後の観測で得られたオゾン分圧から内挿処

理を行っている。                               （出典）気象庁提供
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１．オゾン層破壊物質の種類と特性 
オゾン層破壊物質 

人間活動によって塩素原子や臭素原子を含有するオゾン層破壊物質が排出されている。こ

れらの物質の多くは、非常に安定で反応性がなく、雨や海水にも溶解しないため、大気中の

寿命が極めて長く、下層の対流圏大気中に蓄積する（大気中寿命の短いものは一部が大気中

に蓄積する）。これらは非常にゆっくりではあるが大気の運動を通じて成層圏に輸送され、

そこでオゾン層で遮蔽されない短波長の太陽紫外線によって分解され、反応性の高い物質に

変換される。生じた反応性物質が、成層圏オゾンを連鎖反応により破壊する。 

塩素系オゾン層破壊物質には、主としてCFC、四塩化炭素、1,1,1-トリクロロエタン（別名

メチルクロロホルム）があり、影響は小さいがHCFC、塩化メチルなどがある。CFCは、炭

素、塩素及びフッ素原子のみから構成される物質であり、冷凍機や空調機器の冷媒、発泡

剤、エアロゾル噴射剤、金属や電子機器の洗浄剤などとして、多くの用途に使われてきた。

四塩化炭素はCFCの製造原料として、1,1,1-トリクロロエタンは金属等の洗浄用溶剤として使

われてきた。 

臭素系オゾン層破壊物質では、反応性や水溶性のないハロンが主なものであり、その他臭

素系の人工物質や臭化メチルがある。ハロンは消火剤として、臭化メチルは農業用薫蒸剤等

として使用されている。 
 

オゾン層保護法における特定物質  
「オゾン層を破壊する物質に関するモントリオール議定書」（1987 年）によって規制対象と

されたオゾン層破壊物質は、「特定物質の規制等によるオゾン層の保護に関する法律」におい

て「特定物質」として規制されている。具体的には、CFC、HCFC、ハロン、四塩化炭素、1,1,1-

トリクロロエタン、HBFC、ブロモクロロメタン、臭化メチルである。各物質の特徴と用途に

ついては第 2 部参考資料 1（環境省 HP）を参照。なお、2016 年 10 月のモントリオール議定

書キガリ改正を受けて、2018 年にオゾン層保護法が改正され、新たに「特定物質代替物質」と

して HFC が規制されることとなった。同法はキガリ改正が発効する 2019 年 1 月 1 日に施行

された。 
 
成層圏中の塩素・臭素の発生源 

図 2-1-1 は、塩素・臭素を含む主要な起源物質（有機塩素・臭素化合物）が成層圏中の塩素・

臭素の全量にそれぞれどの程度寄与しているかを示している。ただし同図では、塩素系化合物

（左）と臭素系化合物（右）で縦軸の化合物量のフルスケールが大きく異なっており、成層圏

中の全臭素量は全塩素量の 100 分の 1 以下である。なお、起源物質に占める自然発生源の割合

は、塩素系化学物の場合は 20％以下であるのに対し、臭素系化合物の場合は約半分である。 

塩素源については、成層圏に達する塩素のほとんどを人間活動が占める。CFC は人間活動に

よって排出される塩素系オゾン層破壊物質のうち最も多量にあるものである。塩化メチルは大

部分が自然発生源である。CFC の代替物質である HCFC による塩素系化合物中の割合は小さ

いが、その大気中濃度は近年急増している。 

臭素源については、全起源物質のうち約半分を占めているハロンなどの人為発生源のオゾン
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層破壊物質の大気中濃度が、1999 年から 2020 年の間に約 14.5％減少している。臭素系オゾ

ン層破壊物質量の減少の多くは人間活動由来の臭化メチルの削減によるものである。 

 

 
図 2-1-1 1993、1999、2016 年及び 2020 年の成層圏中の塩素・臭素の主要な起源物質 

大気中のガスの濃度の単位として「1 兆分の 1」（ppt）を使用している。1ppt は、1 兆個の大気分子が存在す

る中に着目するガス分子が 1 個の割合で存在することを示す。 
（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2022（WMO, 2022） 

 

主なオゾン層破壊物質の大気中寿命・オゾン層破壊係数 
 主なオゾン層破壊物質の大気中の寿命や成層圏オゾン破壊への影響を表2-1-1に示す（詳細

は第4部巻末資料1-1（環境省HP）を参照）。個々のオゾン層破壊物質の成層圏オゾン破壊への

影響は「オゾン層破壊係数（Ozone Depletion Potential：ODP）」で示されている。個々のオ

ゾン層破壊物質のODP値は一定重量の物質が大気に放出された際のオゾン層への影響を、同量

のCFC-11が放出された際のオゾン層への影響との相対値（CFC-11のODP値=1）として、物質

ごとに計算される。 

表 2-1-1 主なオゾン層破壊物質等の大気中寿命、オゾン層破壊係数※1 

 物質名 大気中寿命(年) オゾン層破壊係数 

塩素系 

CFC-12（CCl2F2） 102 0.73 
CFC-113（CCl2FCClF2） 93 0.81 
CFC-11（CCl3F） 52 1 
四塩化炭素（CCl4） 32 0.72 
HCFC-22（CHClF2） 12 0.034 
HCFC-141b（CH3CCl2F） 9.4 0.102 
HCFC-142b（CH3CClF2 )） 18 0.057 
1,1,1-トリクロロエタン（CH３CCl３） 5 0.14 
塩化メチル（CH3Cl） 1 0.57 

臭素系 

ハロン1301（CBrF3） 72 15.2 
ハロン1211（CBrClF2） 16 6.9 
臭化メチル（CH３Br） 0.8 0.57 
極短寿命ガス（CHBr３など） <0.5 ※2 

フッ素系 HFC-134a（CH2FCF3） 14 0 
※1 人間活動及び自然発生源の両方を含む 
※2 推計が不確実 

（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2018（WMO, 2018） 
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２．特定物質等の観測状況 
（a）大気試料の採取法・分析法 

特定物質の分析を目的とした大気試料の採取は、一般に、高真空にした超清浄の金属製容器

に大気をそのまま採取するグラブサンプリング法、加圧状態まで試料採取が必要な場合は、メ

タルベローズポンプを用いて加圧を行い採取する加圧採取法、又は液体ヘリウムで冷却して採

取するクライオジェニックサンプリング法により行われる。連続測定装置では、一定量の大気

を低温カラムに通し、大気中成分を濃縮捕集する。 

特定物質の分析には、ECD（電子捕獲型検出器）がハロゲンに対して比較的高い感度と選択

性を示すことから ECD を備えたガスクロマトグラフ、又は種々の物質が同定できるガスクロ

マトグラフ／質量分析計（GC/MS）が用いられる。 

塩素原子や臭素原子を含む特定物質の中には、試料採取容器（キャニスター）、測定装置配管

及び標準ガス容器内で化学変化や吸着による影響を受ける物質（四塩化炭素、臭化メチル等）

がある。このため測定装置においては、配管のデッドボリュームを極力少なくし、内面に不活

性処理を施した配管・部品を使用する事が望ましい。また同様に、特定物質の定量を行う際に

不可欠となる標準ガスの安定性についても注意が必要であり、国際的に信頼度の高い研究機関

との相互検定も重要である。 

 

（b）大気試料の採取地点 

特定物質の発生源からの局地的な汚染の影響がない大気（バックグラウンド大気）について

測定を行うことで、地球規模の特定物質の分布や推移を知ることができる。 

日本付近では、北海道の根室、稚内周辺などにおいて、気象条件によって局地的汚染のない

北半球中緯度の代表的な大気を採取することができる。 

一方、特定物質を都市部などの発生源に近い場所で測定を行うことで、自国における人為発

生の推移を知ることが出来る。一般に、都市部などの発生源に近い場所では、大気中の特定物

質の濃度は通常バックグラウンド濃度よりも高い値になる。このような場所での大気中濃度は、

時間的にも地域的にも変動が大きく、風向・風速などの気象条件や人間の生産活動サイクル（週

末や休日には低くなる）などによって左右されることが多い。  
 
（c）特定物質の観測体制 

我が国では、東京大学において特定物質の大気中濃度を正確かつ精密に分析するための装置

と手法が開発され、1979 年（南極昭和基地については 1981 年）から 2010 年まで特定物質の

広域分布や経年変化が観測されていた。 

環境省は 1988 年から北海道及び川崎市で特定物質の観測を行っている。また特定物質代替

物質として HFCs の観測を 2019 年度から行っている。 

国立環境研究所では、2004 年から、波照間島（沖縄県）で、2006 年から落石岬（北海道）

において、特定物質を含むハロカーボン類の毎時間連続観測を行っている。 

気象庁では、1990 年から岩手県大船渡市三陸町綾里で、また 1990 年から観測船「凌風丸」

によって北西太平洋における特定物質の観測を行っている。なお、CFC 類の観測は、岩手県大
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船渡市三陸町綾里では 2024 年 3 月をもって終了し、2024 年 4 月から南鳥島で新たに開始し

た。 

また、多くの都道府県及び政令指定都市においても、1989～1990 年頃から特定物質の大気

中濃度の測定が行われている。令和元年 7 月に環境省が行った調査では、16 都道県、5 政令指

定都市においてオゾン層破壊物質等の観測が行われている（第 2 部参考資料 2（環境省 HP）

参照）。 

オゾン層破壊物質の我が国での大気中濃度は、CFC-11 等減少している物質がある一方、

HFC-134a 等増加し続けている物質もあり、今後も観測を続ける必要がある。 

 なお、世界において行われているオゾン層破壊物質の大気中濃度観測は、主なものとして、

AGAGE、NOAA/ESRL、UCI などがある。
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３．特定物質等の大気中濃度の監視結果 

３－１．特定物質等の大気中のバックグラウンド濃度の状況 

３－１－１．環境省による観測結果 

北海道における特定物質等の大気中のバックグラウンド濃度の経年変化 
環境省は、1988 年から北海道の根室・稚内周辺において、15 物質の大気中濃度を測定して

いる。測定対象物質は、CFC-11、CFC-12、CFC-113、CFC-114、CFC-115、ハロン 1211、ハ

ロン 1301、ハロン 2402、1,1,1-トリクロロエタン、四塩化炭素（1989 年～）、HCFC-22

（1992 年～）、HCFC-141b（2001 年～）、HCFC-142b（1992 年～）、臭化メチル（1997

年～）、HFC-134a（2000 年～）である。また、2018 年にオゾン層保護法が改正され、「特定

物質代替物質※」として HFCs が新たに規制されることとなったことを受けて、2019 年度か

ら HFCs17 物質（HFC-134、HFC-143、HFC-245fa、HFC-365mfc、HFC-227ea、HFC-236cb、

HFC-236ea、HFC-236fa、HFC-245ca、HFC-43-10mee、HFC-32、HFC-125、HFC-143a、

HFC-41、HFC-152、HFC-152a、HFC-23）を測定対象物質としている。 

※特定物質および測定対象物質としている HFCs については、第 4 部巻末資料 1-1（環境省

HP）を参照のこと。なお、PFC、SF6、NF3については環境省において測定は行っていな

い。 

 

「フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査」について、2015 年度の調査から測定装置、試

料採取方法等を変更した。測定装置の更新では、大気試料濃縮装置における試料導入配管など

での特定物質の消失の影響が認められたため、配管などのデッドボリュームの削減を行った。 

測定装置や試料採取方法の更新に伴い、従来の測定との継続性を確認するため、これまでの

測定値も含めて定量性の再検討を行い、標準ガス容器内の特定物質などの濃度変化の確認や国

立環境研究所内で行われているフロン類の測定の相互検定試験を行った。 

測定装置や標準ガスの信頼性を確認した後、バックグラウンド地域における 2015 年度試料

の再測定及び 2016 年度試料の測定を行った。なお、2015 年度夏期試料の再測定の結果、一部

の物質（HCFC-22、HCFC-141b、臭化メチル）について異常値となり、原因は大気濃縮装置

稼働初期の配管から試料が汚染されたものと考えられたため、15 物質全てについて欠測とし

た。 
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（a）測定対象 15 物質の大気中のバックグラウンド濃度のトレンド 

表 2-3-1 は、特定物質等の大気中のバックグラウンド濃度のトレンドについてまとめたもの

である。  
 

表 2-3-1 北海道における特定物質等の大気中のバックグラウンド濃度のトレンド 

（評価期間は原則として 1996 年 1 月～2024 年 12 月） 

物質名 
平均年間変化量(1) 

(pptv/年) 

評価期間(2) 
(～現在) 

(2024 年 12 月) 

現在の濃度(3) 
(2024 年 12 月) 

（pptv) 

CFC-11 －2.1 ± 0.02 1996 年 1 月～ 217 

CFC-12 －2.7 ± 0.07 2006 年 1 月～(4) 498 

CFC -113 －0.55 ± 0.01 1996 年 1 月～ 68 

CFC-114 (7) ― ±0.002 1996 年 1 月～ 16.0 

CFC -115 ― ±0.003 2003 年 1 月～(4) 9.1 

ハロン-1211 －0.11 ±0.002 2006 年 1 月～(4) 2.8 

ハロン-1301 0.01 ±0.001 2004 年 1 月～(4) 3.6 

ハロン-2402 －0.006 ±0.0001 1996 年 1 月～ 0.37 

四塩化炭素 －1.2 ±0.03 1996 年 8 月～(5) 75.0 

1,1,1-ﾄﾘｸﾛﾛｴﾀﾝ(8)  ―  ― 2015 年 12 月～(4) 0.94 

HCFC-22 －3.7 ±1 2021 年 8 月～ 261 

HCFC-141b 0.19 ±0.07 2016 年 8 月～(4) 27.9 

HCFC-142b －0.13 ±0.03 2015 年 12 月～(4) 22.7 

臭化メチル －0.1 ±0.04 2010 年 12 月～(4) 7.1 

HFC-134a 5.5 ±0.05 2000 年 8 月～(6) 147 

※2015 年度の調査から測定装置、試料採取方法等を変更した。（詳細については 2022 年度年次報告書を参照） 

（1）平均年間変化量には±に続く数値により一定の幅を示したが、これは 95%以上の確率で、平均年間変化量

がこの範囲（95%信頼区間）に収まることを意味する。 

（2）過去 29 年間（1996 年 1月～2024 年 12 月）の調査結果に基づく（CFC-12、CFC-115、ハロン-1211、ハロ

ン-1301、四塩化炭素、HCFC-22、HCFC-141b、臭化メチル及び HFC-134a の評価期間については(4)～(6)を

参照）。 

（3）表中の「現在の濃度」とは、回帰式から算出される 2024 年 12 月での計算値であり、実測値ではない。 

（4）CFC-12 については濃度の低下が始まったため 2006 年 1月から、CFC-115 については、濃度の変化傾向が

安定した 2003 年 1 月から、ハロン-1211 については、濃度の低下傾向が明らかとなった 2006 年 1 月か

ら、ハロン-1301 については、濃度の変化傾向が安定した 2004 年 1 月から、HCFC-22 については 2021 年

8 月から、HCFC-141b については 2016 年 8 月から、HCFC-142b については 2015 年 12 月から、臭化メチル

については濃度の変化傾向が安定した 2010 年 12 月以降の冬期の調査結果のみをそれぞれ評価期間とし

た。 

（5）四塩化炭素については、1996 年 1 月及び同 3月に測定結果が得られなかったため、1996 年 8月からを評

価期間とした。 

（6）HFC-134a については、測定を開始した 2000 年 8月からを評価期間とした。 

（7）CFC-114 は異性体(CFC-114a)を含む値とし、平均年間変化量は「CFC-114＋CFC-114a」のデータに対する

直線回帰から求めた。 

（8）1,1,1-トリクロロエタンについては、片対数のグラフから得られた近似式から「現在の濃度」を算出し

た。直線的な減衰ではないため平均年間変化量は算出していない。 

 

（出典）環境省 令和６年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査 
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（b）CFC-11、CFC-12、CFC-113、1,1,1-トリクロロエタン、四塩化炭素の大気中の

バックグラウンド濃度の変化 

図 2-3-1 に CFC-11、CFC-12、CFC-113、1,1,1-トリクロロエタン、四塩化炭素の測定結果

を示す。このうち、CFC-11、CFC-12、CFC-113 及び四塩化炭素については、濃度変化を見や

すくするために、縦方向（濃度）に拡大したものを図 2-3-2 に示す。また、1,1,1-トリクロロエ

タンについては、プロットが減衰のカーブを描いているため片対数表示として図 2-3-2 に示す。

図 2-3-2 には測定結果の標準偏差もあわせて示した。CFC-11、CFC-113、四塩化炭素は 1990 

年代半ば以降 １%/年前後の割合で減少している（図 2-3-2）。CFC-12 は 1990 年代後半以降

長期間ほぼ横ばいであったが、2006 年頃から減少し始めている（図 2-3-2）。また、1990 年代

前半以降の 1,1,1-トリクロロエタンの減少は著しい（図 2-3-2）。特に 1995 年以降はほぼ単一

指数関数的に減少しており（図 2-3-2）、その減衰時間は 5.6 年と推定される。これは 1,1,1-ト

リクロロエタンの大気寿命 5.0 年（WMO 2018）と同程度である。 

 

 

図 2-3-1 北海道における特定物質の大気中のバックグラウンド濃度の経年変化 
※図④参照。 
※2015 年度の調査から測定装置、試料採取方法等を変更した。（詳細については 2022 年度年次報告書を参照） 

 
（出典）環境省 令和６年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査 
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図 2-3-2 北海道における CFC-11、CFC-12、CFC-113、四塩化炭素 

及び 1,1,1-トリクロロエタンの大気中のバックグラウンド濃度の経年変化 
※図中の各点につけた短い縦線は測定結果の標準偏差を示す。 
※●は表 2-3-1「北海道における特定物質等の大気中のバックグラウンド濃度のトレンド」において平均年間変

化量等を算出するために用いた評価期間の各平均値を示し、○はそれ以外の平均値を示した。 
※2015 年度の調査から測定装置、試料採取方法等を変更した。（詳細については 2022 年度年次報告書を参照） 

 
（出典）環境省 令和６年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査
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（c）CFC-114 及び CFC-115 の大気中のバックグラウンド濃度の変化 

CFC-114 の大気中のバックグラウンド濃度は 16pptv 程度で近年はほとんど変化していな

い。CFC-115 の大気中のバックグラウンド濃度は 9pptv 程度で、近年は若干の増加が見られ

る。 
 
 

 
 
 

図 2-3-3 北海道における CFC-114 及び CFC-115 の大気中のバックグラウンド濃度の経年変化 
※CFC-114 は異性体(CFC-114a)を含む。 
※2015 年度の調査から測定装置、試料採取方法等を変更した。（詳細については 2022 年度年次報告書を参照） 

 
（出典）環境省 令和６年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査 
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（d）ハロン-1211、ハロン-1301 及びハロン-2402 の大気中のバックグラウンド濃度の変化 

ハロン-1211 の濃度は 1990 年代に急増してきたが、2000 年代に入って増加傾向が鈍化し、

近年は減少に転じている。ハロン-1301 の大気中のバックグラウンド濃度は継続して増加し続

けていたが、近年その増加はゆるやかになり、2015 年以降は濃度の明瞭な増加は認められな

い。一方、ハロン-2402 の大気中のバックグラウンド濃度はわずかであるが減少し続けている。 

 

 

 
 

図 2-3-4 北海道におけるハロン類の大気中のバックグラウンド濃度の経年変化 
※2015 年度の調査から測定装置、試料採取方法等を変更した。（詳細については 2022 年度年次報告書を参照） 

 
（出典）環境省 令和６度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査 
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（e）HCFC-22、HCFC-141b、HCFC-142b の大気中のバックグラウンド濃度の変化 

HCFC-22 の大気中のバックグラウンド濃度は、調査開始以来増加し続けていたが、2022 年

頃にピークに達し、その後若干の減少傾向が認められる。（図 2-3-5）。HCFC-142b の大気中の

バックグラウンド濃度は、調査開始以来増加し続けていたが、2014 年以降は濃度の明瞭な増

加は認められなくなり、近年は若干の減少傾向が認められる。HCFC-141b は、2020 年以降は

濃度の明瞭な増加は認められない（図 2-3-6）。 

 

図 2-3-5 北海道における HCFC-22 の大気中のバックグラウンド濃度の経年変化 
※2015 年度の調査から測定装置、試料採取方法等を変更した。（詳細については 2022 年度年次報告書を参照） 

 
（出典）環境省 令和６年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査 

 

 
図 2-3-6 北海道における HCFC-141b、HCFC-142b の大気中のバックグラウンド濃度の経年変化 

※2015 年度の調査から測定装置、試料採取方法等を変更した。（詳細については 2022 年度年次報告書を参照） 
 

（出典）環境省 令和６年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査
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（f）HFC-134a の大気中のバックグラウンド濃度の変化 
 

HFC-134a の大気中のバックグラウンド濃度は単調に増加している。平均年間変化量は

2000～2005 年が約 4pptv/年だったのに対し、2019～2024 年では約 6pptv/年と増加してお

り、増加率は約 4%/年に相当し極めて大きい。 
 

 
図 2-3-7 北海道における HFC-134a の大気中のバックグラウンド濃度の経年変化 

※2015 年度の調査から測定装置、試料採取方法等を変更した。（詳細については 2022 年度年次報告書を参照） 
 

（出典）環境省 令和６年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査 
 
 

（g）臭化メチルの大気中のバックグラウンド濃度の変化 

臭化メチルの大気中のバックグラウンド濃度は、モニタリング開始以来毎年わずかながら減

少し続けている。また、2011 年以降、夏期調査の濃度は不安定に高くなる傾向にあり、その

原因は分かっていない（下図において、夏期調査結果を■で示す）。 

 

図 2-3-8 北海道における臭化メチルの大気中のバックグラウンド濃度の経年変化 
※2015 年度の調査から測定装置、試料採取方法等を変更した。（詳細については 2022 年度年次報告書を参照） 

 
（出典）環境省 令和６年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査 
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３－１－２．国立環境研究所による観測結果 

沖縄県波照間島における特定物質の大気中濃度の経年変化 
国立環境研究所では、人為汚染の影響が少ない波照間島（沖縄県）及び落石岬（北海道）に

おいて、特定物質を含むハロカーボン類の観測を行っている。このうち、波照間島における

CFC-11、CFC-12 及び CFC-113 濃度の経年変化を図 2-3-9 に示す。波照間島は夏季には低緯

度、冬季には中高緯度からの気団の影響を受けやすいため、CFC 濃度にもわずかな季節変動が

見られる。CFC-11 と CFC-113 の濃度は観測開始時（2004 年）から減少傾向にある。CFC-11

については、2014 年頃から大気中濃度の減少速度が鈍化していることに加え、風上地域での

放出を反映した短周期の濃度上昇イベントが頻繁に観測されてきたが、2019 年以降はその頻

度及び強度に顕著な低下が見られた。この原因については p.78 の参考記事を参照のこと。 

CFC-12 濃度は 2007 年頃からごく緩やかに減少し、2010 年以降減少傾向が加速している。 

 

 

 
 

図 2-3-9 波照間島で観測された CFC-11、CFC-12 及び CFC-113 濃度の経年変化 
国立環境研究所波照間観測ステーションにおける観測結果。低温濃縮/ガスクロマトグラフ-質量分析計（全自

動）による毎時間観測データを基に、月ごとに平均値±１σから外れるデータを省くステップを 2 度繰り返し

てベースライン濃度を算出し、月平均値（白丸）とした。なお、観測数が不十分な月については欠測としてい

る。2017 年 10 月から 12 月は装置のトラブルのため欠測※概要の図④を参照、図④では、月平均濃度のみを

表している。 
（出典）国立環境研究所地球システム領域提供データ



令和６年度監視結果（特定物質等） 

77 

３－１－３．気象庁による観測結果 

岩手県大船渡市三陸町綾里における特定物質の大気中濃度の経年変化 
気象庁では、1990 年から岩手県大船渡市三陸町綾里において、CFC 等の観測を行っている。

綾里における CFC-11、CFC-12 及び CFC-113 濃度の経年変化を図 2-3-10 に示す。いずれも

季節変化はみられない。CFC-11 濃度は 1993～1994 年の約 270pptv をピークとして減少傾向

にある。CFC-12 濃度は、1993 年まで増加し、その後も緩やかに増加していたが、2005 年を

ピークに減少している。CFC-113 濃度は 2001 年頃までにごく緩やかな増加が止まり、その後

減少傾向がみられる。2023 年の年平均濃度は CFC-11 が 219pptv、CFC-12 が 493pptv、CFC-

113 が 69pptv（いずれの値も速報値）であった。 

 

 

 
図 2-3-10 岩手県大船渡市三陸町綾里における大気中のクロロフルオロカーボン類濃度の経年変化 

 
綾里における大気中の CFC-11（上）、CFC-12（中）、CFC-113（下）の地上での月平均濃度（測定結果を月平

均したもの）の経年変化を示す。なお、データのない期間は、主に観測機器の更新や較正作業のための欠測で

ある。また、観測精度を向上させるため、2003 年 9 月から放射線源を用いた電子捕獲型検出器（ECD）を搭

載したガスクロマトグラフを導入したことにより、観測濃度データのばらつきがそれ以前と比較して少なくな

っている。※概要の図④を参照、図④では、水色で表している。綾里での観測は 2024 年 3 月で終了       
（出典）気象庁提供
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（参考）観測ネットワークによる CFC-11 の放出源の推定例 
 

かつて断熱材用の発泡剤として広く使われた CFC-11 は、モントリオール議定書による

生産量の段階的な削減を経て、途上国を含めて 2010 年に全廃された。この国際的な規制

を反映して、それまで増加傾向にあった大気中の CFC-11 濃度は 90 年代半ば頃から減少に

転じ、その後長く減少傾向にあった。しかし、2013 年頃から大気中濃度の減少速度が予想

外の鈍化を示すと共に、南北両半球における濃度差が増加する傾向が観測された。こうし

た変化は大気への放出量の増加に起因し、その少なくとも一部は東アジアからの放出によ

る可能性が高いことが報告された（WMO/UNEP オゾン層破壊の科学アセスメント:2018） 
東アジアでハロカーボンの観測を実施している国立環境研究所の波照間ステーション

（沖縄県波照間島）や AGAGE による韓国の Gosan ステーション（済州島）では、CFC-11
濃度のスパイク的な増加が 2008－2017 年に渡って継続的に捉えられていた。これらの観

測データの解析からは、2014－2017 年における中国東部からの CFC-11 の年間放出量が、

2008－2012 年と比べて 7.0 ± 3.0 キロトン多く、その増加量は全球の放出量増加のかなりの

部分（少なくとも 40～60%）に相当すると推定された。また、放出量の分布の変化から、

放出量の増加は中国北東部に位置する山東省と河北省から主に生じていると考えられた。

（Rigby et al., 2019）。   
こうした全球スケール及び東アジアスケールにおける CFC-11 の放出量増加の報告を受

け、モントリオール議定書の枠組みにおいて中国国内の CFC 規制の取り組み状況につい

て議論が行われ、中国政府からは取り締まり強化について報告があった。 
実際に、波照間と Gosan では、それまで増加傾向にあった CFC-11 のスパイク的な濃度

増加の強度が 2018 年頃から低下している様子が捉えられている（図 1）。 

 
図 1 韓国の Gosan ステーション（済州島）と日本の波照間ステーション（沖縄県・波照間

島）で観測された大気中の CFC-11 濃度の変動。グレーの線は比較のためにプロットされたグ

リム岬（オーストラリア・タスマニア島）における CFC-11 濃度の変動。 
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大気輸送モデルを利用した大気観測データ

の解析からは、中国東部からの CFC-11 の年

間放出量が 2018 年から減少に転じ、2019 年

の年間放出量が 5.0 ± 1.0 キロトンであるこ

とが示されている。これは放出量の高かった

2014－2017 年より 10 ± 3 キロトン低く、予

想外の増加が始まる前の放出量とほぼ等し

い。また、2014－2017 年には山東省から河

北省を中心に広がっていた放出量の高い地

域が、2019 年には山東省一帯に縮小し、放

出強度も低下している（図 2）。 
 また、CFC-11 とほぼ同期した放出量の増

減はCFC-11の製造に関わる物質である四塩

化炭素（原料）と CFC-12（副産物）にも見

られている。これにより、中国東部における

予想外の放出量増加は全廃後にこの地域で

CFC-11 が製造されたことに起因すると考え

られている。この地域における CFC-11 及び

関連物質の推定製造量（2013-2018 年）から

は、これによるオゾン層破壊への影響は小

さいと考えられている。(Park et al., 2021) 
なお、中国東部における放出量の減少と

同期して、全球の CFC-11 放出量も 2018 年

から 2019 年にかけて減少し、増加前の軌道

に戻りつつあることが報告されている。

（Montzka et al., 2021） 

 

図 2 大気観測から推定された東アジアに

おける CFC-11 の放出量分布の推移。(a) 

2008－2012 年、(b) 2014－2017 年、(c)2019

年における平均放出量分布。▲と●はそれぞ

れ韓国と日本の観測地点の位置を示す。 



令和６年度監視結果（特定物質等） 

80 

３－１－４．大学・国際機関による観測結果 

東京大学による観測結果 
我が国では、環境省が観測を開始する 10 年前の 1979 年から東京大学で、32 年間にわたり

観測が行われており、北海道と南極昭和基地で夏期と冬期に集中して金属製容器に採取したバ

ックグラウンド大気試料の精密定量分析データが蓄積されている。同観測は、2011 年 3 月の

東京電力福島第一原子力発電所事故に東京大学が対応するため中断、中止された。 

 東京大学によって測定された特定物質のうち、CFC-11、CFC-12、CFC-113 及び 1,1,1-トリ

クロロエタン（CH3CCl3）の、北海道及び南極昭和基地における大気中のバックグラウンド濃

度の経年変化を、図 2-3-11 に、それぞれ実線（N）及び破線（S）で示す。 

北半球中緯度の平均的な状況を代表する北海道において、1980 年代の年増加率は CFC-11

及び CFC-12 が約 4%、CFC-113 が約 10%であったが、モントリオール議定書による国際的な

CFC の生産・消費の規制開始（1989 年 7 月）に伴って 1990 年以降これら CFC の大気中濃度

増加は鈍り、さらに先進国における CFC の全廃（1995 年末）を反映して、CFC-11 は 1990 年

代に入って、CFC-12 は 2000 年代後半で、非常に僅かずつ減少し始めた。 

 

 

図 2-3-11 北半球中緯度（北海道）及び南半球（南極昭和基地）における特定物質の 
大気中のバックグラウンド濃度の経年変化 

北半球中緯度（北海道：N）及び南半球（南極昭和基地：S）※図④参照。 
（出典）東京大学提供データ 

 

南半球を代表する南極昭和基地でも、1980 年代には CFC 類の大気中濃度の増加が観測され

たが、同じレベルの濃度に達する時期は北海道に比べ、2 年程度遅れている。図 2-3-11 と図④

（p.4）で、観測開始から 1990 年代前半くらいまでの時期に北半球と南半球の間で CFC 類の

濃度差が生じる理由としては、この時期は CFC 類の放出が盛んに行われた時期にあたること、

また、CFC 類の主要な放出源が北半球側にあり、北半球側の大気と南半球側の大気が混合する

のにある程度の時間を要することが挙げられる。主に北半球側で放出された CFC 類は大気中
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で数十年～百年以上の寿命をもち、放出後はほとんど化学変化を受けずに高濃度を保ちながら

南半球側へ徐々に広がっていく。南半球側でこの高濃度 CFC 大気の影響が出始めた頃には、

北半球側ではさらなる放出によって濃度がさらに上昇している。したがって、南北半球間で偏

在している放出源からの放出が続いている間は南北半球間である程度の濃度差が生じる。一方、

世界的な放出規制に伴って次第に北半球での濃度増加が鈍化すると、少し遅れて南半球にもそ

の影響があらわれ、濃度増加が小さくなる。さらに全廃に伴って南北両半球間における濃度差

がなくなりつつある。 

大気中寿命が短い 1,1,1-トリクロロエタンについては、先進国が集中する北半球から南半球

に拡散する対流圏内でも分解されることから、南極では、1980 年代には北半球より約 30%低

い濃度で増加した。両半球の大気中濃度は、短寿命を反映して、国際的な規制が始まった 1993

年以降急速に減少し、特に 1997 年以降、指数関数的に減少している。 

これらハロカーボン類の使用量が北半球で圧倒的に多かった 1970 年代から 1990 年代前半

においては、北半球と南半球の大気中濃度には大きな差があったが、その後、その生産と消費

が国際的に規制された結果、南北両半球の大気中濃度に差はなくなり、近年は、日本における

北半球バックグラウンド濃度の測定結果からでもグローバル大気中濃度の動向を知ることが

できるようになった。したがって東京大学のこれらの結果と、わが国の他機関による北半球で

の近年の観測結果の傾向を合わせれば、30 数年間にわたるこれらのグローバルな大気中濃度

変動を知ることができる。 
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国際ネットワークによる観測結果 
「オゾン層破壊の科学アセスメント：2022」（WMO, 2022）では、世界各地で観測されたオ

ゾン層破壊物質の地球規模の濃度がとりまとめられている。以下はその抜粋である。 

 

（a）CFCs 

地球規模の CFCs 濃度の経年変化を図 2-3-12 に示す。 

CFC-11、CFC-12、CFC-113 の大気中濃度は、それぞれ、1994～1995 年、2002～2003 年、

1996～1997 年ごろに最大となって以降は減少傾向が続いている。この内 CFC-11 については

2013 年頃から濃度の減少に鈍化が認められる（p.78 の参考記事を参照のこと）。 

 

 
 

図 2-3-12 海外のネットワークで観測された CFC-11、CFC-12 及び CFC-113 の濃度変化 
各観測ネットワークによる観測結果。 

（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2022（WMO,2022）より作成 

 

（b）四塩化炭素及び 1,1,1-トリクロロエタン 

 地球規模の四塩化炭素と 1,1,1-トリクロロエタン濃度の経年変化を図 2-3-13 に示す。 

 四塩化炭素の濃度は 1990 年代初期に最大値となり、その後は着実に減少している。1,1,1-ト

リクロロエタンの濃度は、1992 年頃に最大値となった後は着実に減少している。2012 年の大

気中濃度（約 5.4ppt）は最も濃度の高かった 1992 年ごろの濃度（約 130ppt）の 4%程度のレ

ベルである。 

 
図 2-3-13 海外のネットワークで観測された四塩化炭素及び 1,1,1-トリクロロエタンの濃度変化 
各観測ネットワークによる観測結果。 

（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion:2022（WMO,2022）より作成 
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（c）ハロン 

地球規模のハロン-1211 とハロン-1301 の濃度の経年変化を図 2-3-14 に示す。 

ハロン-1211 の大気中濃度は、2005～2008 年にかけて初めて減少に転じた。ハロン-1301 の

大気中濃度は 1990 年代前半に比べると増加傾向は鈍ったものの、2010 年以降もなお増加傾向

がみられる。 

 

 
図 2-3-14 海外のネットワークで観測されたハロン-1211 及びハロン-1301 の濃度変化 

各観測ネットワークによる観測結果。 
（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion:2022（WMO,2022）より作成 

 

（d）HCFCs 

地球規模の HCFCs 濃度の経年変化を図 2-3-15 に示す。 

HCFC-22、HCFC-141b、HCFC-142b の大気中濃度はいずれも増加している。この内 HCFC-

22 では 2010 年頃から増加傾向がやや鈍ってきている。HCFC-141b では 2010 年以降増加速

度の増大が認められたものの、2013 年頃からは増加傾向に鈍化が認められる。HCFC-142b に

ついては、2008 年頃から増加傾向は鈍ってきており、特に 2013 年頃からはわずかな増加に留

まっている。 

 
図 2-3-15 海外のネットワークで観測された HCFC-22、HCFC-141b 及び HCFC-142b の濃度変化 

各観測ネットワークによる観測結果。 
（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2022（WMO,2022）より作成 
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（e）HFCs 

 HFCs は CFCs、HCFCs の代替として用いられてきたが、HFCs は、オゾン層を破壊しな

いものの、二酸化炭素の 100 倍から 10,000 倍以上の大きな温室効果がある。 

 HFC-134a は CFC-12 の代替として冷媒に用いられ、消費量が増加している。このため、大

気中濃度は顕著な増加傾向にあり、近年は毎年約 7～8%ずつ増加している。 

 HFC-32 と HFC-125 は HCFC-22 の代替冷媒として開発され、消費量が増加している。こ

のため、大気中濃度は顕著に増加している。 

 

 
 

 

 
 
 
 

図 2-3-16 海外のネットワークで観測された HFC-134a の濃度変化 
各観測ネットワークによる観測結果。 

（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2022（WMO,2022） 
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（f） 臭化メチル 

 臭化メチルの濃度は、2000 年以降、着実に減少しており、2010 年以降の濃度（約 7ppt）は、

減少傾向が認められる以前（1990 年代）の濃度（約 9ppt）に比べ、3/4 程度まで減少してい

る。（図 2-3-17）。 

 

図 2-3-17 海外のネットワークで観測された臭化メチルの濃度変化 
各観測ネットワークによる観測結果。 

（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion:2022（WMO,2022）より作成 
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３－２．日本の都市域における大気中濃度の状況 

特定物質等の大気中濃度の経年変化（川崎市） 
環境省では、1988 年以降、都市域における特定物質等の排出の状況を把握するため、川崎市

内において特定物質等の大気中濃度の連続測定を実施している。 

図 2-3-18 に、1991 年 3 月から 2024 年 2 月までの CFC-11、CFC-12、CFC-113、四塩化炭

素及び 1,1,1-トリクロロエタンの測定結果（CFC-113、四塩化炭素及び 1,1,1-トリクロロエタ

ンについては 2006 年 2 月まで）並びに 2006 年 3 月から 2024 年 2 月までの HCFC-22、

HCFC-141b、HCFC-142b、HFC-134a 及び臭化メチルの測定結果を示す。 

これらの図は、月間の測定データの集計結果の経時変化を示しており、変動幅の大きさを示

すため、中央値に加え 80%値と 20%値についても記載してある。また、2018 年にオゾン層保

護法が改正され、「特定物質代替物質」として HFCs が新たに規制されることとなったことを

受けて、バックグラウンド地域試料と同様に、2019 年度から HFCs17 物質（HFC-134、HFC-

143、HFC-245fa、HFC-365mfc、HFC-227ea、HFC-236cb、HFC-236ea、HFC-236fa、HFC-

245ca、HFC-43-10mee、HFC-32、HFC-125、HFC-143a、HFC-41、HFC-152、HFC-152a、

HFC-23）を測定対象物質としている。 

CFC-11、CFC-12、CFC-113、四塩化炭素及び 1,1,1-トリクロロエタンの大気中濃度は、1990

年代には頻繁に高濃度が観測され、変動幅は大きく、大気中濃度の中央値も北海道よりは高か

ったが、いずれも次第に減少し、2000 年代以降、図 2-3-1 に示す北海道における大気中濃度と

ほとんど変わらなくなってきている。この近年の変動幅の減少は、川崎周辺におけるこれら物

質の放出が著しく減少していることを示しており、日本における生産量等の削減及び排出抑制

等の結果と考えられる。 

一方、HCFC-22、HCFC-141b 及び HCFC-142b は、測定を開始した 2006 年以降 2010 年

前後までは頻繁に高濃度が検出されてきたが、最近では、その頻度も強度も低下しており、都

市域における放出量の減少を示しているものの、大気中濃度の中央値は北海道より依然として

高い（図 2-3-5 および図 2-3-6）。これらの物質は冷媒や発泡剤の代替フロン類として多く使用

され、機器装置類の中にも大量に存在しており、都市域におけるそれらからの放出を反映して

いると考えられる。なお、北海道において観測されるこれら物質のバックグラウンド濃度の増

加は、川崎等の都市部における濃度変動に比較して数十分の一の変化である。したがって、バ

ックグラウンド濃度の変化を、高濃度の都市部における測定で検出することはできない。一方、

グローバルな放出量の変化は、北海道におけるバックグラウンド濃度の変化として、変動幅も

小さく、かつゆっくり現れるが、主要な発生源のある都市域における濃度変動には、日本にお

ける放出量の変化が、速やかに、かつ顕著に現れる（大気中寿命に関係なく、例えば放出量が

減少すれば、都市域での大気中濃度は、変動幅が大きく減少し、平均濃度は次第にバックグラ

ウンド濃度に近づいて行く）。 

HFC-134a においては、HCFC と同様に 2010 年頃まで検出されていた高濃度イベントも最

近ではその頻度・強度は低下している。一方で、2011 年頃から大気中濃度の中央値及び 20％

値に明瞭な増加傾向が認められる。この増加傾向は北海道におけるバックグラウンド濃度の増

加に対応するものである。なお、大気中濃度の中央値は北海道におけるバックグラウンド濃度
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に比べて依然として高い。（図 2-3-7） 

天然にも発生源のある臭化メチルでは、その濃度の値も変動も北海道に比較してそれほど大

きくはなく、都市部での放出は限定的と考えられる。 

なお、「フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査」について、2015 年度の調査から測定装

置等を変更した（3-1-1 節（p.68～）を参照）。測定されたフロン等オゾン層影響微量ガスの濃

度は、100ppt 程度の低濃度の標準ガスを利用して定量を行った。都市地域での測定では、比較

的高頻度（1 日に 1 回）に標準ガス測定を行っており、その過程で、臭化メチルの標準ガス濃

度が短期間で大きく減少することが判明した。そこで濃度保証がなされ、ガス容器内での濃度

減少も無視し得る濃度（1ppm）の標準ガスを用いて 100ppt 標準ガス容器中の臭化メチル濃度

の減少率を算出した。この減少率を用いて都市地域試料中の臭化メチルの測定値について補正

を行った。 

 

 
図 2-3-18 川崎市における特定物質等の月別濃度（中央値）の経年変化 

※2006 年 3 月から GC/MS を中心に構成した新装置による測定を開始した。 
※2015 年 10 月から新規システム導入に伴い GC/MS の条件を変更した。 
※80%値と 20%値は変動幅の大きさを示す。 
（出典）環境省 平成 17 年度フロン等オゾン層影響微量ガス監視調査 
      及び令和 5 年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査
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図 2-3-18 川崎市における特定物質等の月別濃度（中央値）の経年変化（続き） 
※80%値と 20%値は変動幅の大きさを示す。 
（出典）環境省 平成 17 年度フロン等オゾン層影響微量ガス監視調査 
      及び令和 5 年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査
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図 2-3-18 川崎市における特定物質等の月別濃度（中央値）の経年変化（続き） 
※2015 年 10 月から新規システム導入に伴い GC/MS の条件を変更した。 
※80%値と 20%値は変動幅の大きさを示す。 
（出典）環境省 平成 17 年度フロン等オゾン層影響微量ガス監視調査 

   及び令和 5 年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査
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図 2-3-18 川崎市における特定物質等の月別濃度（中央値）の経年変化（続き） 

※2015 年 10 月から新規システム導入に伴い GC/MS の条件を変更した。 
※80%値と 20%値は変動幅の大きさを示す。 
（出典）環境省 平成 17 年度フロン等オゾン層影響微量ガス監視調査 

及び令和 5 年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査 

0

10

20

30

40

50

大
気

中
濃

度
(p

pt
v)

年

臭化メチル 80%値
中央値
20%値

装置更新

0

200

400

600

800

1,000

大
気

中
濃

度
(p

pt
v)

年

HFC-134a 80%値
中央値
20%値

装置更新



令和６年度監視結果（特定物質等） 

91 

 

 
図 2-3-18 川崎市における特定物質等の月別濃度（中央値）の経年変化（続き） 

（出典）環境省 令和 5 年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査   
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図 2-3-18 川崎市における特定物質等の月別濃度（中央値）の経年変化（続き） 

（出典）環境省 令和 5 年度フロン等オゾン層影響微量ガス等監視調査  
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図 2-3-18  川崎市における特定物質等の月別濃度の経年変化（続き） 

バックグラウンドデータとして南鳥島の観測データを掲載。 
（出典）環境省および気象庁提供データより作図 
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図 2-3-18  川崎市および南鳥島における特定物質等の月別濃度の経年変化（続き） 

バックグラウンドデータとして南鳥島の観測データを掲載。 
（出典）環境省および気象庁提供データより作図 
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４．特定物質の大気中濃度の将来予測  
 

 オゾン層破壊物質の大気中濃度の将来予測については、「オゾン層破壊の科学アセスメント：

2014 及び 2018」（WMO,2014 及び 2018）に詳しく述べられている。 

図 2-4-1 の左上の図は、オゾン層破壊の潜在的脅威を示す等価実効成層圏塩素量（EESC）

（詳細は第 1 部 3-1（b）（p.18）脚注を参照）の経年変化を示す。等価実効成層圏塩素量は、

1990 年まで急速に増加してきたが、モントリオール議定書の規制によって 1990 年代以降減少

に転じた。等価実効成層圏塩素量の減少傾向は、21 世紀を通じて継続すると考えられるが、

1980 年レベルにまで回復するには 2050 年代までかかると考えられる。 

 

 

図 2-4-1 大気中のオゾン層破壊物質の推移と将来予測 
（出典）Twenty Questions and Answers About the Ozone Layer: 2014 Update 

Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2014（WMO, 2015） 
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CFC の将来予測 
CFC の生産と消費は既に、先進国では 1995 年末までに、途上国では 2009 年末までに全廃

されたが、CFC は大気中寿命が非常に長く、また冷凍・空調機器や断熱材にも多く使用され大

気中にゆっくりと放出されるので、今後、CFC の大気中濃度は極めてゆるやかに減少していく

と予測されている。 

HCFC の将来予測 
 モントリオール議定書では、生産・消費の規制スケジュールに従って削減が進められている

ものの、当面の間 HCFC は使用されるため、HCFC-22、HCFC-141b、HCFC-142b の大気中

濃度は、引き続き増加すると考えられる。HCFC は、対流圏内で分解が進むので大気中寿命が

CFC より短く、CFC に比べるとオゾン層に対する影響（オゾン層破壊係数）は小さい（詳細

は表 2-1-1（p.65）を参照）。 

2007 年 9 月のモントリオール議定書第 19 回締約国会議において、先進国での HCFC の生

産は 2019 年末までに、途上国においても 2029 年末までに原則全廃することで前倒しされた。

したがって、HCFC の大気中濃度は引き続き増加するが、今後 10～20 年でピークに達し、そ

の後減少すると予測されている。 

1,1,1-トリクロロエタンの将来予測 
 1,1,1-トリクロロエタンは大気寿命が 5 年と他の多くのオゾン層破壊物質に比べて短いこと

もあり、オゾン層破壊物質のうちこれまでの削減効果が大気中濃度の著しい減少として最も明

瞭に表れている。先進国では 1996 年に生産と消費が中止され、途上国でも 2014 年末までに

全廃された。途上国での規制が達成でき次第、大気中から完全に除去されると見込まれている。 

ハロン類の将来予測 
 ハロン類は、先進国では 1994 年に、途上国では 2009 年末までに全廃となっているものの、

消火機器中の多量のハロンがゆっくりと大気中に放出されるため、引き続き増加すると考えら

れる。ハロンは大気中寿命も長いため、大気中濃度は今後も高水準が続くと考えられる。 

塩化メチルと臭化メチルの将来予測 
 塩化メチルと臭化メチルは、その多くが自然起源であるという点で、他のオゾン層破壊物質

とは異なっている。 

モントリオール議定書の規制対象となっていない塩化メチルの大気中の平均濃度は、自然発

生源に変化がなければ、今世紀を通して変化なく推移すると考えられる。 

 臭化メチルは、モントリオール議定書の規制対象となっており、近年、大気中の濃度は減少

しており、今後さらに規制により減少すると自然発生量に近づくが、その値は定かではない。
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第３部 太陽紫外線の状況 
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１．太陽紫外線の概要 

１－１．太陽紫外線の概要 

紫外線は、波長によって紫外線 A：UV-A（315～400nm）、紫外線 B：UV-B（280～315nm）、

紫外線 C：UV-C（100～280nm）の 3 種類に分類される。一般的に、紫外線は波長が短いほど生

物に対する有害作用が大きいが、UV-C は大気圏上部の酸素分子及び成層圏のオゾンによって完

全に吸収されてしまうため、オゾン量が多少減少しても地表面には到達せず、生物に対して問題

にはならない。また、UV-A の照射量はオゾン量の変化の影響をほとんど受けない。 

UV-B については、成層圏オゾンが 1%減少した場合、特定の太陽高度角（23度）において、約

1.5%増加するという結果が得られている。UV-B は、核酸などの重要な生体物質に損傷をもたら

し、皮膚の光老化（シミやしわ）や皮膚がん発症率の増加、さらに白内障発症率の増加、免疫抑

制など人の健康に影響を与えるほか、陸域、水圏生態系に悪影響を及ぼすことが懸念される（紫

外線の変化による影響の詳細については第 3 部参考資料 4～8（環境省 HP）を参照）。 
 

１－２．紫外線の指標 

紫外線の強度（紫外線強度） 
地表に到達する紫外線の強度は、波長によって異なる。図 3-1-1 の上図に紫外線の大気圏外（細

線）及び晴天時の地表（太線）での波長別の強度を示す。大気圏外での強度に比べて地表では、

UV-A はわずかに、UV-B は大きく減衰している。UV-A がわずかに減衰しているのは、主に大気

分子による散乱の影響によるもので、波長が短いほど散乱の影響は大きい。UV-B が大きく減衰し

ているのは、主に成層圏オゾンの吸収によるものである。 
 

紫外線の量（紫外線量） 
地表に到達する紫外線の量は、紫外線強度の時間積分値である。一日の合計量や月平均値、年

間平均値などとして示される。一日の合計量は太陽光が雲で遮蔽されていない時間の積分値であ

る日照時間、すなわち天気の影響を大きく受ける。紫外線量は、紫外線強度が強く、太陽が雲で

遮蔽されていない時間が長いほど多くなる。 

 

紅斑紫外線量 
紫外線の人体への影響度は波長によって異なる。紅斑紫外線は、人体への紅斑作用影響を示す

ために、波長によって異なる影響度で重み付けして波長積分した紫外線強度である。波長毎の人

体への相対影響度は、人の皮膚に紅斑（赤い日焼け）を引き起こす作用波長を示す曲線として国

際照明委員会（CIE）が定義し、ISO 規格化された紅斑作用スペクトル（CIE 紅斑作用スペクト

ル）が一般的に用いられている。図 3-1-1 の中図に CIE 紅斑作用スペクトルを示す（CIE 紅斑作

用スペクトルの定義は式（１）参照）。UV-B 領域内の波長 280～300nm では相対影響度が高く、

同領域内の波長 300nm から UV-A 領域に入った 320nm にかけて急激に低くなり、320nm 以上

の波長では相対影響度はほとんど 0 となるが、波長別紫外線強度に CIE 紅斑作用スペクトルを乗

じることにより算出される紅斑紫外線強度は、UV-B 領域を中心に UV-A 領域まで広く分布する

（図 3-1-1 下図）。 
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この値を波長積分して得られるのが、紅斑紫外線量（下図網掛け部分の面積）である。紅斑紫

外線量は、波長によって異なる影響度を考慮せずに単純に波長積分した UV-B 強度と比較すると、

人の健康への影響の強さをより的確に反映した指標といえる。  

 
図 3-1-1 波長別紫外線強度と紅斑紫外線強度の関係 

上図は波長別紫外線強度（細線：大気圏外、太線：地表）、中図は CIE 紅斑作用スペクトルの相対影響度、下図は

波長別紅斑紫外線強度。波長別紅斑紫外線強度を波長積分すると紅斑紫外線量（下図網掛け部分）が得られる。

（出典）気象庁オゾン層観測報告 2010 より 
 

CIE 紅斑作用スペクトル・・・式（１） 
 

1.0     (250nm < λ < 298nm) 

Ser(λ)＝  100.094（298-λ）(298nm < λ < 328nm) 

100.015（140-λ）(328nm < λ < 400nm) 

 

Ser：CIE紅斑作用スペクトル 

λ：波長 

 
UV インデックス 

UV インデックスは、地上に到達する紫外線強度のレベルをわかりやすく表す指標として、

WHO（世界保健機関）が WMO（世界気象機関）、UNEP（国連環境計画）などと共同で開発し

たもので、一般の人々に紫外線対策の必要性を意識啓発することを狙っている。UV インデック

スは、上述の紅斑紫外線強度を日常生活で使いやすい簡単な数値とするために 25mW/m2 を１と

して指標化したものである。
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１－３．紫外線強度および紫外線量の変動要因 

紫外線強度は、太陽高度、オゾン全量、雲の状況、エアロゾル量、地表面の反射率などの変化

によって変動する。天気は雲量の変化というかたちで紫外線量に影響を与える。 

海抜高度の高いところでは、大気層の厚さが薄くなることにより、紫外線強度および紫外線量

が増加する（＋10～12%/1,000m）。また、大気汚染や霞といった現象は、地上における大気混濁

度を地域的に増加させ、紫外線強度および紫外線量を減少させる要因となる。 
 
太陽高度とオゾン全量の変化による紫外線強度および紫外線量の変化 
太陽高度は紫外線強度に大きく影響し、太陽高度が高いほど一般に紫外線強度は増加する。そ

のため、オゾン量や雲など、他の条件が同じなら、紫外線強度は 1 日の中では正午頃、1 年の中

では夏至前後に最大となり、また国内では緯度の低い地方ほど強い。  

なお、太陽高度が同一と仮定すると、オゾン全量が増加するほど UV-B 強度はオゾンによる吸

収を強く受けて減少する。また、オゾン全量が同一のときには、太陽高度が低いほど、地表に到

達する UV-B 強度はオゾン層を斜めに通過するため、オゾンによる吸収の影響を受けて大きく減

少する。 

日本国内では、一日の最大太陽高度が高い低緯度地方ほど、太陽が地表よりも高い位置にある

時間（可照時間）が長く、紫外線強度も強くなるため、一日の紫外線量は多くなる。 
 

紫外線強度の季節変動 
図 3-1-2 に、つくばで観測された全天日射量、UV インデックス及びオゾン全量の季節変動を示

す。全天日射量が 5 月に最大となっているのは、太陽高度が高く、晴天の日が多いためである。

6 月は、太陽高度が 1 年のうちで最も高いものの、梅雨の影響があるため、全天日射量はやや小

さくなっている。全天日射量は 5 月に最大になるものの、UV インデックスはオゾン全量の季節

変動の影響を受け、全天日射量のピークよりも遅れて 7～8 月に最大になる。これは、中緯度のオ

ゾン全量が春に最大になり、その後、秋に向かって徐々に減少していくためである。 

なお、UV-A については図には示していないが、全天日射量とほぼ同じ季節変動が見られる。 

 
 

図 3-1-2 全天日射量と UV インデックスの季節変動 
つくばで観測された日積算全天日射量（破線）、日最大 UV インデックス（実線）の月平均値の季節変動及び、オ

ゾン全量の 1 年の変動（点線）を示す（統計期間：1994～2008 年）。 
（出典）気象庁オゾン層観測報告 2010 より 
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雲による影響 
雲は太陽光を遮るため、雲量や雲の状態、すなわち天気の変化は紫外線量を顕著に変動させ

る。図 3-1-3 に、快晴の日の UV インデックスを基準とした、天気ごとの UV インデックスの

相対的な割合を示す。これによると、晴、薄曇（全天が主に上層の薄い雲で覆われて薄日が射し

ている状態）、曇（全天が厚い雲で覆われている状態）、雨と天気が変化するにつれ、快晴の場

合に比べて UV インデックスは減少していく。雨が降っている場合には、快晴時の 2～4 割ま

で減少する。 

なお、雲は太陽光を反射・散乱することによって、局地的に紫外線強度を増加させる場合が

ある。例えば、雲量が 90 %の場合でも、太陽に雲がかかっておらず、かつ積雲が存在している

場合には散乱成分が多くなり、快晴時に比べて最大で約 27 %の紫外線強度の増加が観測され

たことがある（Estupinan et al.,1996）。これまでに国内で観測された紅斑紫外線量の時別値

が最大値となった事例（表 3-1-2）をみてみると、全ての事例で上空の雲による太陽光の散乱に

より紫外線強度が増加したと見られる事例であった。 
 

 
 

 

 

 

 

 

 

 

 
図 3-1-3 天気と UV インデックスの目安 

「雲が全くないと仮定した場合のUVインデックスの推定値」を100とした場合の天気毎に観測されたUVイン

デックス（相対値）。札幌、つくば、鹿児島、那覇の1997～2010年（鹿児島は1997年～2005年3月）のデータ

を用いて算出した。なお、「快晴」は雲量0～1、「晴れ」は雲量2～8、「曇」「薄曇」は雲量9～10であって、降

水現象がない状態を示す。このうち、「薄曇」は上層の雲が中・下層の雲より多い状態をいう。ばらつきの範囲

（平均値±標準偏差）を縦線で示す。 
（出典）気象庁ホームページ （https://www.data.jma.go.jp/env/uvhp/3-73uvindex_mini.html）より 
 

表 3-1-1 これまでに観測された最大の紅斑紫外線量 

項目 
観測地点 

札幌 つくば 鹿児島 那覇 南極昭和基地 

時別値(mW/m2) 244 324 327 349 314 

UV インデックス換算値 9.8  13.0  13.1  14.0  12.6  

観測日時（現地時間） 
1997.7.27 

12h 

2023.8.13 

12h 

1996.6.28 

13h 

1996.8.5 

13h 

2015.12.1. 

11ｈ 

日積算値(kJ/m2) 5.55 5.90  7.09 6.63 8.88 

観測日 2013.6.13 2011.7.17 1996.6.28 2014.7.6 2020.12.18 

日積算値の月平均値

(kJ/m2) 
3.55 4.27 4.66  5.25 6.97 

観測月 2007.7 2020.8 2004.8 2014.7 1999.12 

※観測期間は、札幌及び那覇は 1991～2017 年、つくばは 1990～2023 年、鹿児島は 1991～2005 年 3 月、

南極昭和基地は 1993～2023 年である。 
（出典）気象庁提供
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エアロゾルの影響 
エアロゾルは大気中に浮遊する直径 0.001～100μm 程度の固体若しくは液体の微粒子のこ

とで、大気汚染物質等を起源とする硫酸エアロゾル、海水が風で巻上がってできる海塩粒子、

化石燃料等の燃焼によるすす、黄砂などがある。エアロゾルは紫外線を散乱・吸収するため、

エアロゾル量が多いと地表に達する紫外線強度は減少する。 

図 3-1-4 に、つくば市で快晴時に観測された UV インデックスの日変化と、大気中にエアロ

ゾルが存在しないと仮定して、放射伝達モデルを用いて計算した UV インデックスの日変化を

示す。この日に観測された 9 時～15 時の UV インデックスは、エアロゾルがないとした場合

に比べ、17～20%小さくなることがわかる。この日は普段より比較的エアロゾルが多い日だっ

たが、顕著な黄砂の時などもっとエアロゾル量が多い場合には、UV インデックスはさらに小

さくなる。なお、エアロゾルが UV インデックスに及ぼす影響は、地域や季節によって異なる。

さらに、エアロゾル量は日々大きく変動し、また、エアロゾルの種類も様々であるため、エア

ロゾルが紫外線量に及ぼす影響の大きさは一定ではない。最近の研究ではエアロゾルによる吸

収の影響が着目されている。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
図 3-1-4 エアロゾルの有無による紫外線量の違い 

つくば（高層気象台）で 2004 年 7 月 7 日に観測された毎時の UV インデックス（太線）と、同日のエアロゾ

ルが全くないと仮定した場合の UV インデックスの推定値（細線）。 
（出典）気象庁オゾン層観測報告 2010 より 
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２．太陽紫外線の観測の状況 

２－１．太陽紫外線の観測手法 

太陽紫外線の観測手法 
紫外線の測定方法には、物理測定法、化学測定法、生物測定法などがある。このうち、物理

測定法は、実時間測定が可能であり利便性が高い測定法である。 

物理量を測定する検出器には、オゾン全量観測にも用いられるブリュ－ワ分光光度計等があ

る。ブリュ－ワ分光光度計は、紫外線の波長毎の光度（スペクトル強度）を測定できるが、比

較的高価である。この他、一定の波長域をまとめて測定する帯域型の紫外線検出器として、UV-

B 領域、UV-A 領域の紫外線検出器や、日焼け効果の作用スペクトルや DNA の吸収スペクト

ルに近い波長感度特性を持つ生物効果量を測定する紫外照射計がある。 

地上に到達する太陽光の中で波長 400nm 以下の紫外線はわずか数%であり、このうち UV-

B 領域の紫外線はさらに微量であるため、高精度の測定を長期にわたって維持するのは相当難

しいとされる。 

化学測定法、生物測定法は、それぞれ紫外線ばく露による化学反応、生物反応を利用したも

ので、代表的なものとして前者ではポリスルフォン酸を使った紫外線検出器が、後者では宗像

らが開発した枯草菌を使った紫外線検出器があげられる。これら 2 つの方法は、実時間測定が

できないといった短所はあるものの、非常に小型で安価であり、個人ばく露量測定等にも利用

されている。 

また、間接的な方法として衛星による観測がある。衛星観測手法は、地上での測定が困難な

場所も含め、紫外線量の地理的な違いを評価する上で有用である。 

 

２－２．紫外線観測状況 

気象庁による観測 
気象庁では、1990 年 1 月からつくばにおいて、また、1991 年 1 月から札幌(2018 年 1 月で

観測終了)、鹿児島（2005 年 3 月で観測終了）、那覇(2018 年 1 月で観測終了)において、ブリ

ューワ分光光度計による波長別（290～325nm）紫外線観測を実施している。また、オゾン減

少の著しい南極域でも、昭和基地において 1991 年 2 月から観測を実施している。（1991～1994

年 1 月は試験観測）。 

各地点の紅斑紫外線量日積算値を求め、太陽紫外線が天候（雲量）、オゾン全量、大気混濁度

等によりどのような変化を受けているのか年次的解析がなされている。 

なお、札幌では、北海道大学において 2022 年 7 月よりブリューワ分光光度計による波長別

紫外線観測を開始している。これは北海道大学と気象庁との共同研究である。
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国立環境研究所等による観測 
国立環境研究所では、北海道陸別町において、北域成層圏総合モニタリングの一環としてブ

リューワ分光光度計による波長別（290~325nm）紫外線観測を 1999 年 7 月から 2017 年 12

月まで実施した（「北域成層圏総合モニタリング」は、2018 年 3 月で公開を終了）。ブリュー

ワ分光光度計は 2020 年度に名古屋大学に譲渡され、その後は名古屋大学によって同じ陸別町

にて運用され観測が実施されている。また、国立環境研究所地球環境研究センター（CGER）

が中心となって、全国の大学や研究機関等と連携し、帯域型紫外照射計（UV-A 及び UV-B の

それぞれの帯域で測定）で連続観測を行う「有害紫外線モニタリングネットワーク」は、国内

の 16 機関 21 サイトが参加し 2000 年に発足した。2004 年 3 月から、UV インデックス（速報

値）をインターネットで公開しており、全国 11 箇所のデータを公開している（2024 年 8 月時

点）。 

 

国際的な観測網 
 有害紫外線観測網の確立のため、WMO は全球大気監視（GAW:Global Atmospheric Watch）

計画に基づく地球規模の紫外日射観測網の運用を支援し、観測精度の維持・向上及び観測資料

の有効利用等を図ることを目的に、1989 年に紫外線に関する科学諮問部会（SAG:Scientific 

Advisory Group）を設置し、世界オゾン・紫外線資料センター（WOUDC）において紫外線デ

ータの収集と提供を行っている。 
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３．太陽紫外線の監視結果 

３－１．世界の太陽紫外線の状況 

（a）紫外線量の経年変化 

いくつかの大気の清浄な地域での観測によると、紫外線量は 1990 年代後半以降、オゾンの

増加に呼応して減少している。しかし、北半球中緯度のいくつかの観測点では、地表に到達す

る紫外線は増加している。これらの増加はオゾンの減少だけでは説明できず、1990 年代初め

からのエアロゾルの光学的厚さ及び大気汚染の減少に起因しているほか、雲の減少の影響も一

部考えられる。長期変動解析に利用可能な地上観測データは少ないため、紫外線の変化の地球

規模の傾向とその原因を現時点で確定することは困難である。 

 図 3-3-1 に世界各地の 11 観測点における月平均紅斑紫外線量（正午 1 時間）の経年変化を

示した。1990 年代始めから 2000 年代半ばまでにかけての直線回帰で、南半球及び北極の観測

局で紫外線の減少傾向が示されたが、オゾン減少の緩和後（1998 年以降）に限ってみると、こ

れらの地域ではオゾンの増加に対応した紫外線の減少はより顕著である。一方、北半球中緯度

では紫外線は増加している。しかしながら、紫外線の変化には観測上の不確実性が含まれてお

り、特に観測開始当初の不確実性は大きい。 

 

 
 
 
 
 
 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

図 3-3-1 世界各地における月平均紅斑紫外線量の長期変化 
世界各地の 11 観測点における月平均紅斑紫外線量（正午 1 時間）の経年変化。直線は傾向を示す。  
各図の右上の数値は 1998 年以降のトレンド（%/10 年）、記号は統計的有意性を示す。★：99% ●：95% 無

印：有意性なし 
（出典） Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2006（WMO, 2007） 
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図 3-3-1 世界各地における月平均紅斑紫外線量の長期変化（続き） 

世界各地の 11 観測点における月平均紅斑紫外線量（正午 1 時間）の経年変化。直線は傾向を示す。  
各図の右上の数値は統計的有意性を示す。★：99% ●：95% 無印：有意性なし 

（出典） Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2006（WMO, 2007） 
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図 3-3-2 にテッサロニキ（ギリシャ）における、UV-B と UV-A を代表する 2 つの波長

（307.5 nm 及び 350 nm）の紫外線の 2017 年末までの最新データによる分光放射照度偏差を

示す。 

夏季（6～11 月）においては、紫外線量は 10 年当たり UV-B で 5％、UV-A で 2.5％、増加

している。これは主にエアロゾル光学的厚さの減少によるものである。UV-B の大幅な増加は

この季節におけるオゾン全量の微減に加えて、エアロゾル光学的厚さの減少が大きく影響して

いるためと考えられる。エアロゾル光学的厚さの減少の影響は、UV-A よりも、UV-B に対して

より大きく現れている。2000 年代中頃からの最近 10 年間では、エアロゾル光学的厚さが継続

的に減少しているにもかかわらず、UV-A は増加していない。これは、おそらく、長波長の紫

外線（UV-A）に対しては、エアロゾルの影響が弱いことに起因していると思われる。オゾンの

影響は紫外線の短期的（年）変動に顕著に現れる。 

他の研究では、テッサロニキの正午時・晴天下における UVI の日変動は、オゾン全量が極度

に高い日が数日あったにもかかわらず、オゾン全量よりもエアロゾルによってより大きな影響

を受けていたことが示されている。これらの結果は前述した他の地域の結果と一致している。 

 

図 3-3-2 テッサロニキ（ギリシャ）におけるオゾン全量、紫外線量及びエアロゾル光学的厚さの

経年変化 
晴天時で太陽天頂角が 64°の条件による、季節別の年偏差(オゾン全量、紫外線量は％、エア

ロゾル光学的厚さは絶対値)。(a)(b)(c)は 307.5 nm 紫外線量 (UV-B)、(g)(h)(i)は 350 nm 紫外

線量 (UV-A)、(d)(e)(f)はオゾン全量、(j)(k)(l)はエアロゾル光学的厚さ（320 nm）を示す。12
～5 月(左)、6～11 月(中)、年間(右) 
（出典）UNEP. 2018. Environmental effects and Interactions of Stratospheric Ozone 
Depletion, UV Radiation, and Climate Change: 2018 assessment Report. 
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一方、2003 年の報告（UNEP-EEAP,2003）でオゾン全量の減少に対応した紫外線の増加が

示された南半球の測定点（ローダー（ニュージーランド））についてみると、1999～2006 年に

かけてオゾン全量の増加に呼応して UV インデックスの減少が見られる（図 3-3-3）。しかしな

がら、その減少幅は、同地域でのオゾン全量の増加をもとに見積もった UV インデックスの減

少量を上回るもので、大気中のエアロゾルによる紫外線量の減衰効果が強まった可能性がある。 

その他、帯域型紫外線計による観測で、1990～2000 年における UV-B の増加（平塚）、1970

年代後半から 1990 年代後半にかけての紫外線の増加（モスクワ（ロシア））、1983～2003 年に

かけての紅斑紫外線量の増加（ノーショーピング（スウェーデン））などが報告されている。こ

れら紫外線量の増加は、オゾン全量の減少、雲の光学的厚さの減少、エアロゾルの減少等に起

因する大気透過度の増加によるものである。 

一方、衛星観測による地球規模の紫外線トレンド評価に関しては、1999 年の WMO の報告

以降、技術的な問題から新しい報告は行われておらず、今後の課題となっている。 

 
図 3-3-3 ローダー（ニュージーランド）における夏季のオゾン量と 

UV インデックスの長期変化 
シンボルは 12 月、1 月、2 月の紫外分光光度計による測定結果に基づく、平均オゾン量（黒）と正午の最大

UV インデックス（最大 5 日間の平均）（灰色）を示す。実線は、衛星観測によるオゾン量に基づく夏季の平均

オゾン量とオゾン量から求められた UV インデックスを示す。 
（出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2006（WMO, 2007）
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（b）過去の紫外線データの再構築（モデルによる再現実験） 

紫外線による生物又は健康への影響が長期間のばく露に関係することから、過去の紫外線量

の変化を知ることは重要である。しかしながら、信頼できる紫外線観測データは 1980 年代後

半以降に限られる。そのため、過去の紫外線トレンドを再現する様々な方法が提案されてきた。

観測されたデータの地球物理学的パラメータ（オゾン全量、全天日射量、冠雪等）による統計

的推測の他、放射伝達モデルに雲などの影響を組み合わせたハイブリッド法をはじめ様々なモ

デルによる解析が行われている。 

図 3-3-4 に最も長期間のモデル計算例（スイス）を示す。1926～2003 年までの間、明瞭な

経年変動とともに、1940 年代半ば、1960 年代前半及び 1990 年代にそれぞれ高い紫外線量が

示されている。モデルによると、1980 年代以前の紫外線の変動は雲量の変動に伴う日射時間

の変動によることが、一方、1990 年代の増加はオゾン全量の変動によることが示されている。

このほかにも、各地でモデルによる再現実験が多数行われている。再現実験から得られた紫外

線量の変動は、1990 年代及び 2000 年代の観測結果の変動と比較的一致している。 

紫外線量の短期的な変動については、それぞれの地域による地球物理学的な要因による攪乱

を受けるが、全体としては地球規模の変動、例えばヨーロッパにおける 1970 年代半ばの大気

の変化及び北半球中緯度地域における 1990 年代のオゾン減少の影響が確認されている。紫外

線量は、20 年間（1980～2000 年）の増加傾向及びそれ以前の周期的な変化で特徴付けられる。

過去の変動の多くは雲量によって、また一部エアロゾルによって説明される。オゾン変動は、

1980 年代及び 90 年代に限って、紫外線量の増加に寄与している。 

 

図 3-3-4 1940～1969 年の平均値紫外線量からの偏差（スイス） 
上の図は 1940～1969 年の平均値紫外線量からの偏差を示し、下の図は紫外線量の変化に影響を与える割合が

示されている。  （出典）Scientific Assessment of Ozone Depletion: 2006（WMO, 2007） 
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３－２．南極域の太陽紫外線の状況 

（a）2024 年の南極域における紫外線の状況 

南極昭和基地における紅斑紫外線量日積算値の月平均値は、1月に多くなった（図3-3-5）。

これは主にオゾン全量が例年より少なかったことが要因と考えられる（図1-3-10）。 

南極オゾンホールが存在する期間の南極昭和基地における紅斑紫外線量日積算値の推移を、

全天日射量日積算値及びオゾン全量の推移とともに図 3-3-6 に示す。 

紅斑紫外線量日積算値は11月中旬以降に平均値よりかなり大きく推移し、12月中旬以降は平

均値並みか下回った状態で推移した。これらは、概ねオゾン全量の推移と対応した逆相関を示

しており、紅斑紫外線量日積算値がオゾン全量に強く依存していることを示している。 

全天日射量日積算値の平均値（1994～2008 年）は、極夜の明けた後の 8～12 月にかけて

増加し、12 月に最大となっている。これは、南中時の太陽高度が高くなり、日照時間が長く

なるためである。基本的には、紅斑紫外線量日積算値の平均値も全天日射量の季節変化に対

応して変化するが、紅斑紫外線量の平均値のピークは全天日射量が最大になるより半月ほど

前の 11 月下旬に見られる。これは、例年この時期が南極オゾンホールの解消期にあたり、オ

ゾン全量（破線）が増加し、紫外線の吸収が日に日に強まるためである。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
図 3-3-5 南極昭和基地における紅斑紫外線量日積算値の月平均値 

南極昭和基地における紅斑紫外線量日積算値の月平均値の推移。 
●は月平均値。実線は、月別平均値（1994～2008 年）であり、縦線はその標準偏差である。 
極夜前後（5～7 月）は月別平均値（1994～2008 年）を算出していない。 
荒れた天気の影響や機器の不調により観測できない日が多く、資料数が基準未満（1 か月あたり 20 日未

満）となった月は観測値(●)を表示していない。〇は観測値はあるものの、参照値がない観測値を示す。 
 

（出典）気象庁提供 

 

 

 

 



令和６年度監視結果（太陽紫外線） 

113 

 
図 3-3-6 南極昭和基地における紅斑紫外線量日積算値、オゾン全量、全天日射量日積算値の推移 
実線は、紅斑紫外線量(CIE)日積算値、オゾン全量、全天日射量の観測値を示す。破線は、それぞれの日別値を

1994～2008 年で平均した後、15 日移動平均をして求めた値を示す。   （出典）気象庁提供 
 
 

（b）南極域紫外線の経年変化 

図 3-3-7 に南極昭和基地で紅斑紫外線量が多い時期である 10～1 月の 4 か月平均紅斑紫外

線量日積算値の 1993～2024 年までの推移を示す。この時期の紅斑紫外線量日積算値は、南

極オゾンホールの規模や消滅時期に大きく左右されているため、大きく変動しているが、長

期変化として、統計的に有意な増減はみられない。なお、紅斑紫外線量に明瞭な長期変化が

認められないことは、南極昭和基地における 1993～2024 年の 10～12 月のオゾン全量に長期

トレンドが見られない（p.32 図 1-3-15 参照）ことと対応している。 
 

 
図 3-3-7 1993～2024 年までの南極昭和基地における 

10～1 月平均紅斑紫外線量日積算値の経年変化 
南極昭和基地において紅斑紫外線量の多い時期である 10～1 月の 4 か月平均した紅斑紫外線量日積算値。1998
年は、観測測器の障害のため欠測。 

（出典）気象庁提供 

2024 年～2025 年 
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３－３．我が国の太陽紫外線の状況 

（a）2024 年の国内の月別紫外線の状況 

気象庁で観測している紅斑紫外線量日積算値の 2024 年における月平均値を図 3-3-8 に示す。2024

年の状況について、平均値（1994～2008 年）からの差が平均値算出期間の標準偏差以内のときを「並」、

それより大きいときを「多い」、それより小さいときを「少ない」と表す。 

2024 年のつくばにおける紅斑紫外線量日積算値は、5～6 月、8～9 月、11～12 月に多く、特に 12

月は 1990 年の観測開始からその月として１番多い値となった。11 月はその月として 2 番目に多い

値、9 月はその月として 3 番目に多い値となった。これらは、日照時間が多かったことが要因と考え

られる。 

また、日本付近の日最大 UV インデックスの月別分布を図 3-3-9 に示す。日最大 UV インデックス

の偏差は、1 月では日本海側を中心として広く負偏差となり、7 月では東北地方の一部を除く本州全

域で正偏差となった。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
図 3-3-8 2024 年における紅斑紫外線量日積算値の月平均値 

丸印は 2024 年の月平均値。実線は月別平均値（1994～2008 年）であり、縦線はその標準偏差である。 

（出典）気象庁提供 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

図 3-3-9 日本付近の日最大 UV インデックスの月別分布 
2024 年値の平均（1997～2008 年）値からの偏差(%)を示す。 
※UV インデックス情報については第 3 部参考資料 1（環境省 HP）を参照。 

（出典）気象庁提供 
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（b）国内紫外線量の経年変化 

観測結果に基づく紫外線量の傾向 
国内で気象庁が観測を行っている 1990 年以降の紫外線量の長期変化をみるために、図 3-3-

10 に紅斑紫外線（CIE）量年積算値の経年変化を示す（札幌と那覇については、2018 年 1 月

をもって観測を終了したため、2017 年までのデータを掲載）。 

近年、つくばの地表に到達する紫外線量は、観測を開始した 1990 年代初めに比べ多くなっ

ており、2014 年から 2024 年までの 10 年間の増加率は 4.6％（年 3.30kJ/m2）である。 

一方、つくばのオゾン全量（p.39 図 1-3-22 を参照）は、1990 年代から 2000 年代前半にか

けて緩やかに増加したあと、近年は有意な長期変化傾向はみられない。それにもかかわらず、

紫外線量が増加傾向を示すのは、紫外線を散乱･吸収するエーロゾル（大気中の微粒子）等の影

響が原因として考えられる。 

地表に到達する紫外線量は上空のオゾン量、エアロゾル量、雲の状況などによって変化する。

1990 年以降のオゾン量は、1990 年代初めに最も少なく、その後はほとんど変化がないか、緩

やかに増加している（詳細は図 1-3-22（p.39）を参照）。このため、1990 年以降、つくばの紫

外線観測にみられる紫外線量の増加傾向をそのまま上空のオゾン全量の変化に関連づけるこ

とはできない。 

日本国内では全天日射量は増加傾向にあることが複数の研究者らによって報告されている

（池鯉鮒, 2012、Kudo et al., 2012）。図 3-3-11 として気象庁によるつくばの全天日射量の 1990

年から 2021 年の観測結果を示す。全天日射量が増加してオゾン全量が変化しない場合は、必

然的に UV-B 量は増加する。 

全天日射量の増加傾向の原因として 1970 年代から 2000 年代にかけてエアロゾルの光学的

な厚さは 0.02 減少し、単一散乱アルベドは 0.21 増加したことが挙げられている（Kudo et al., 

2012）。これらの変化はエアロゾル量が減少し、特に吸収性のエアロゾルの割合が少なくなっ

たことを意味する。 

日本国内では大気環境の監視の一環として化石燃料などの燃焼によって主に発生されるエ

アロゾルの一種である浮遊粒子状物質（SPM：Suspended Particulate Matter）が 1970 年代

後半から日本各地で測定されている。1991 年度から 2021 年度にかけてつくば（高野）で測定

された SPM 濃度を図 3-3-12 に示す。 

2021 年度の SPM 濃度は 1991 年度の約 1/3 に低下しており、少なくとも地表付近のエアロ

ゾル量は減少していることが示されている。 

なお、紫外線量の長期的な増加傾向には、エアロゾル以外に天候も寄与している可能性があ

るが、紫外線量の増加に対してそれぞれどの程度寄与があるのか定量的には明らかではない。 

「オゾン層破壊の環境影響アセスメント：2018」（UNEP, 2018）によれば、モントリオー

ル議定書の成功の結果、オゾン層破壊が軽減され、多くの地域における 1990 年代半ば以降の

紫外線の変化は、オゾンよりも他の要因の影響が大きくなっている。さらに北半球中緯度のい

くつかの地点では、雲量とエアロゾルの減少により紫外線が増加していることが報告されてい

る。国内のオゾン全量は 1990 年代半ば以降緩やかに増加していることから、国内の紅斑紫外

線量の増加も、雲量とエアロゾルの減少が原因として考えられる。 
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図 3-3-10 紅斑紫外線量年積算値の経年変化 
札幌、つくば、那覇における紅斑紫外線量年積算値の観測開始から 2024 年まで（札幌、那覇は 2017 年まで）

の経年変化。年積算値は欠測を考慮し、紅斑紫外線量日積算値の月平均値に各月の日数をかけた値を 12 か月

積算して算出している。統計的に有意（信頼度水準 95%）に増加しているつくばについて、全期間の長期的な

傾向を直線で示し、紅斑紫外線量の年積算値の増加率を図中に示した。札幌と那覇の紫外線観測は 2018 年 1 
月に終了した。                               （出典）気象庁提供 
 
 

 
図 3-3-11 つくばにおける全天日射量の経年変化 

（出典）気象庁ホームページ「過去の気象データ検索」のデータをもとに東海大学 竹下秀氏作成 
 

 
 

 

年 0.0277 MJ/m2の増加 

10 年あたり+2.1 % 

年 3.30kJ/m2の増加 
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図 3-3-12 つくば（高野）の浮遊粒子状物質の経年変化（1991 年度～2021 年度） 
（出典）国立環境研究所 大気汚染常時監視データをもとに東海大学 竹下秀氏作成 
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４．太陽紫外線の将来予測 

紫外線量の予測 
UNEP の環境影響評価パネル（EEAP）の 2010 年報告書では、1980 年（オゾンホール

が顕著に現れ始めた年）を基準とした緯度帯ごとの紅斑紫外線量の予測結果を示している

（図 3-4-1）。これは、晴天時の正午における紅斑紫外線量年平均値の緯度帯ごとの平均の

予測であり、これによると、北半球中高緯度では 2020 年代までに 1980 年のレベルに戻る

と予測された。その後遅れて、南半球で紫外線量が 1980 年レベルに戻ると見込まれるが、

南半球高緯度では 1980 年レベルに戻るのがさらに遅れる予測となっている。1980 年レベ

ルへ戻った後は、低緯度域を除き、紅斑紫外線量は減少する傾向が予測されている。 

なお、紅斑紫外線量が 1980 年レベルへ戻る時期にはモデルによって評価が異なること、

雲量、エアロゾル及び気候変化等の効果は考慮されていないことに注意が必要である。 

図 3-3-10 に示されているとおり、北半球に位置する日本国内の 3 地点の観測値について

は 2000 年以降紅斑紫外線量の減少傾向は見られず、オゾン量以外の効果も影響していると

考えられる。 

 

 

 
図 3-4-1 紅斑紫外線量の予測 

1960～2100 年までの紅斑紫外線量を緯度帯（北緯 60°～90°、北緯 30°～60°、南緯 30°～北緯 30°、

南緯 30°～60°及び南緯 60°～90°）ごとに平均し、5 年移動平均で示したもの。紅斑紫外線量は晴天時

の正午の値を年平均したものを利用。1980 年の値を基準とし、変化の割合（%）を示している。 
（出典）Environmental Effects of Ozone Depletion and Its Interactions with Climate Change: 2010 
Assessment（UNEP-EEAP, 2011）  
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表 3-4-1 各緯度帯別の UV インデックスの将来予測 

 
（出典）EEAP2018、Table 1（p.54）を改変 

 

 上表に各緯度帯別の UV インデックスの将来予測（2010-2020 年から 2085-2095 年）を

示した。オゾン全量に加えて、地表面反射率、エアロゾル、雲量の変化をモデルに加えてい

るため、特に北半球中緯度ではエアロゾルの影響で 7 月、10 月には UV インデックスが増

加すると予想されている。

Ozone -8 ± 1 -6 ± 0 -3 ± 0
Reflectivity -3 ± 5 -8 ± 3 -7 ± 6
Aerosol POLAR NIGHT 2 ± 0 -1 ± 1 0 ± 1
Clouds 0 ± 0 -2 ± 2 -3 ± 5
UVI -9 ± 6 -14 ± 3 -14 ± 11
Ozone -3 ± 1 -7 ± 1 -5 ± 1 -4 ± 1
Reflectivity -2 ± 3 -3 ± 3 -1 ± 2 -3 ± 3
Aerosol 2 ± 2 2 ± 2 1 ± 1 2 ± 2
Clouds -1 ± 3 0 ± 1 0 ± 2 -1 ± 4
UVI -6 ± 8 -8 ± 5 -5 ± 4 -7 ± 5
Ozone -4 ± 1 -5 ± 2 -3 ± 1 -2 ± 1
Reflectivity -1 ± 2 0 ± 1 0 ± 0 0 ± 0
Aerosol 4 ± 4 5 ± 4 5 ± 5 5 ± 5
Clouds 0 ± 2 0 ± 1 1 ± 2 0 ± 2
UVI 0 ± 7 -1 ± 6 5 ± 8 5 ± 7
Ozone -1 ± 1 0 ± 1 -1 ± 1 -1 ± 1
Reflectivity 0 ± 0 0 ± 0 0 ± 0 0 ± 0
Aerosol 1 ± 2 1 ± 2 1 ± 2 1 ± 3
Clouds 0 ± 2 0 ± 2 0 ± 2 0 ± 2
UVI 0 ± 4 1 ± 3 1 ± 3 2 ± 4
Ozone -5 ± 2 -4 ± 1 -5 ± 1 -6 ± 3
Reflectivity 0 ± 0 0 ± 0 0 ± 0 0 ± 0
Aerosol 0 ± 0 0 ± 0 0 ± 0 0 ± 0
Clouds 0 ± 1 -1 ± 2 -1 ± 2 0 ± 1
UVI -7 ± 3 -6 ± 3 -7 ± 4 -9 ± 5
Ozone -8 ± 1 -6 ± 1 -6 ± 0 -23 ± 8
Reflectivity -1 ± 1 -1 ± 1 -2 ± 3 -2 ± 3
Aerosol 0 ± 0 0 ± 0 0 ± 0 0 ± 0
Clouds -1 ± 2 -1 ± 3 -3 ± 3 -1 ± 2
UVI -14 ± 2 -10 ± 4 -17 ± 7 -33 ± 8
Ozone -10 ± 0 -35 ± 1
Reflectivity 0 ± 0 0 ± 0
Aerosol 0 ± 0 0 ± 0
Clouds 0 ± 0 0 ± 1
UVI -13 ± 1   -44 ± 1

October
Avg ± SD

S.Polar
>80°S

N.Polar
>80°

N.High
60°N-80°N

N.Mid
30°N-60°N

Tropics
30°S-30°N

S.Mid
30°S-60°S

S.High
60°S-80°S

POLAR NIGHT

January
Avg ± SD

Aplil
Avg ± SD

July
Avg ± SD
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２．英略語一覧 
 

英略語 正式名称 訳 

AGAGE Advanced Global Atmospheric Gases 
 Experiment 

先進的地球規模大気中気体成分観測 

BAPMoN 
Background Air Pollution Monitoring 
Network 

大気バックグラウンド汚染監視網 

CCM Chemistry Climate Model 化学気候モデル 
CDOM Colored Dissolved Organic Matter 有色溶存有機物 
CFC Chlorofluorocarbon クロロフルオロカーボン 
CGER Center for Global Environmental Research 国立環境研究所地球環境研究センター 

CIE Commission Internationale de l'Eclairage 国際照明委員会 

CLAES Cryogenic Limb Array Etalon Spectrometer 
大気測定用走査型冷却剤冷却式地球周

縁赤外分光計 
CPD Cyclobutane Pyrimijine Dimer シクロブタン型 2 量体 
CTM Chemical Transport Model 化学輸送モデル 
DLR Deutschen Zentrum fur Luft- und Raumfahrt ドイツ航空宇宙センター 
DMS Dimethylsulphide 硫化ジメチル 
DU Dobson Unit ドブソン単位 
ECD Electron Capture Detector 電子捕獲型検出器 
EEAP Environmental Effects Assessment Panel 環境影響評価パネル 
EESC Equivalent Effective Stratospheric Chlorine 等価実効成層圏塩素 
ESRL Earth System Research Laboratory 地球システム研究所 
GAW Global Atmosphere Watch 全球大気監視 
GC Gas Chromatograph ガスクロマトグラフ 
GHG Greenhouse Gas 温室効果ガス 
GO3OS Global Ozone Observing System 全球オゾン観測システム 
GOME Global Ozone Monitoring Experiment 全球オゾン監視実験 
GWP Global Warming Potential 地球温暖化係数 
HABs Harmful Algal Blooms ハームフル・アルガル・ブルーム 
HALOE  Halogen Occultation Experiment ハロゲン気体分子測定センサー 
HALS Hindered Amine Light Stabilizer 高分子光安定剤 

HBFC Hydrobromofluorocarbon ハイドロブロモフルオロカーボン 
HCFC Hydrochlorofluorocarbon ハイドロクロロフルオロカーボン 
HFC Hydrofluorocarbon ハイドロフルオロカーボン 
IGY International Geophysical Year 国際地球観測年 
ILAS Improved Limb Atmospheric Spectrometer 改良型大気周縁赤外分光計 
IMG Interferometric Monitor for Greenhouse Gases 温室効果ガス干渉分光計 
IOC International Ozone Commission 国際オゾン委員会 
IPCC Intergovernmental Panel on Climate Change 気候変動に関する政府間パネル 

LIMS Limb Infrared Monitor of the Stratosphere 
地球周縁太陽掩蔽方式成層圏大気観測

放射計 
MED Minimum Erythemal Dose 最少紅斑量 
MLS Microwave Limb Sounder マイクロ波リム放射サウンダー 
MS Mass Spectrometer 質量分析計 

NASA National Aeronautics and Space 
 Administration 

アメリカ航空宇宙局 

NDACC Network for the Detection of Atmospheric 
Composition Change 

大気組成変化検出のためのネットワー

ク 

NOAA 
National Oceanic and Atmospheric 
Administration 

アメリカ海洋大気庁 

ODP Ozone-Depleting Potential オゾン層破壊係数 
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ODS Ozone-Depleting Substance オゾン層破壊物質 
OMI Ozone Monitoring Instrument オゾン監視装置 
PAR Photosynthetically Active Radiation 光合成有効放射 
PFPE Perfluoropolyether パーフルオロポリエーテル 
PRTR Pollutant Release and Transfer Register 化学物質排出移動量届出制度 
PSC Polar Stratospheric Cloud 極成層圏雲 
QBO Quasi biennial Oscillation 準 2 年周期振動 
SAG Scientific Advisory Group 科学諮問部会 

SAGE Stratospheric Aerosol and Gas Experiment 
太陽掩蔽型成層圏エアロゾル・オゾン

鉛直分布観測センサー 
SAP Scientific Assessment Panel 科学評価パネル 
SBUV Solar and Backscatter Ultraviolet 太陽・後方散乱紫外分光計 

SMILES 
Superconducting Submillimeter-Wave Limb-
Emission Sounder 

超伝導サブミリ波リム放射サウンダ 

SOA Secondary Organic Aerosol 二次有機エアロゾル 
SRES Special Report on Emissions Scenarios 排出シナリオに関する特別報告 
SVOC Semivolatile Organic Compounds 半揮発性有機化合物 
TEAP Technology and Economic Assessment Panel 技術・経済評価パネル 
TOMS Total Ozone Mapping Spectrometer オゾン全量マッピング分光計 
TOVS Tiros Operational Vertical Sounder 気温、湿度の鉛直分布測定用放射計 
UCI University of California at Irvine カリフォルニア大学アーバイン校 
UNEP United Nations Environmental Programme 国連環境計画  
VOC Volatile Organic Compounds 揮発性有機化合物 
WHO World Health Organization 世界保健機関 
WMO World Meteorological Organization 世界気象機関 

WOUDC 
World Ozone and Ultraviolet Radiation Data 
Centre 

世界オゾン・紫外線資料センター 

XPS Extruded Poly-Styrene 押出法ポリスチレンフォーム 

 

 




