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はじめに1 

日本の季節予報は、農業における冷害対策への

利用を目的として始まった。その開始は意外と早

く、中央気象台（気象庁の前身）が初めて１か月

予報と３か月予報を発表したのは 1942年（昭和

17年）のことである。開始の背景は、1930年代か

ら 40年初めにかけて多発した冷夏による水稲の

凶作であった。その後、1949年に中断されたもの

の４年後の 1953年には再開し、2012年で日本の

季節予報は 70周年を迎えた。 

この 70年のうち開始からの約 50年間、すなわ

ち 1990年代前半までは、全ての種類の季節予報は

観測・解析値に基づく統計的（経験的）手法で行

われていた。具体的には、エルニーニョ／ラニー

ニャ現象と日本の天候との統計的な関係を利用す

る方法、大気循環場の実況が似た年が将来も似る

と仮定する類似法、大気循環場の実況経過の周期

性を分析しそれを外挿する周期法などである。ま

た、季節予報で用いられる大気循環場のデータは

北半球の 500hPa高度等の限られたものであった。

季節予報の担当者は、それらの限られたデータで

大気循環場の特徴を把握し、その天候への影響を

評価・予測していた。 

一方、現在の季節予報は、全球の大気・海洋の

観測データに基づく解析値を初期値として、流体

力学と熱力学の方程式に基づき将来の大気・海洋

の状態を数値的に予測する数値予報モデルを用い

た力学的な手法により実施している。数値予報モ

デルによる予測は完全ではないが、過去 30年程度

の大規模な予測実験によりあらかじめ予測特性を

評価した上で利用している。また、初期値の小さ

な違いが将来の予測に大きな影響を与える大気の

カオス的な性質に対処するため、初期値に観測誤

差程度のバラツキを与えた複数の数値予報を行う

アンサンブル手法も導入され、その結果をもとに

不確実性に関する情報を含む確率予報を出せるよ

うになっている。さらに、季節予報に関わる大気・

海洋現象とその予測可能性についての科学的知見

                                                      
1 横手 嘉二 

が蓄積され、季節予報の担当者はこれらの知見に

基づき、大気や海洋の長期再解析データを用いて、

また、数値予報モデルの予測を用いて、大気・海

洋循環場の３次元的な構造の実況と予測を把握し

つつ、それらの天候への影響を評価・予測できる

ようになった。 

このように、以前とは比べ物にならないほど充

実した資料を用いて作成される季節予報であるが、

予報に対する社会からの強い要望に十分には応え

ていない。例えば、2010年に気象庁が製造業や小

売業などの各産業分野を対象に実施した調査では、

季節予報は「参考程度」に利用されるケースが多

く、何らかの行動を起こすための「意思決定」に

使われるケースは少ないと報告されている。今後、

この状況を改善し、「意思決定」に季節予報がより

使われるよう、気象庁は様々な取り組みを行って

いく。この取り組みに欠かせないのが、さらなる

技術開発による予測精度向上と、資料を使って予

報を作成し、利用者に解説する季節予報担当者の

能力向上である。 

能力向上のための教科書として、「季節予報研修

テキスト」を毎年度発行しているが、それは前年

に行われた季節予報改善のトピックをまとめた

「特論」的な性質が強く、季節予報全般について

は学べない。そこで、今年度は、特別に、季節予

報の基礎から実践的な知識まで学べるテキストと

して「季節予報作業指針」を発行することとした。

本書では、①季節予報の概要、②季節予報に関わ

る大気・海洋現象、③季節予報の予測可能性と現

在の予測システム、④季節予報作業、⑤季節予報

の用語に加え、⑥季節予報に関する気象力学の基

礎知識も解説した。 

本書を読むことで、是非、季節予報の担当者と

しての専門性を高めて頂きたい。なお、身につけ

た専門性、特に、天候に関する知識、大規模な大

気・海洋現象とそれらに関する気象力学の基礎知

識は、短期予報や週間天気予報等の担当に移った

場合にも役に立つことを言い添えておく。 



本書の読み方 

本書は、気象庁本庁、管区・沖縄気象台、及び

地方予報中枢官署の季節予報担当者を主な読者と

想定し、季節予報の基礎から実践的な知識まで学

べる総合的なテキストとして作成した。このため

内容が多岐に渡る。既に季節予報業務の経験のあ

る方は、「第 1章 季節予報とは」から順に読んで

頂きたい（第５章は除く）が、季節予報業務を新

たに担当する方は、図に示したようにまず第１章

を読んだ後に、実践的な知識を身につけるために

「第４章 季節予報作業」と「第６章 季節予報

用語集」（この章は一読頂き、季節予報作業の中で

辞書的に活用されたい）を先に読み、次に基礎的

な知識を身につけるために「第２章 季節予報に

関わる大気・海洋現象の基礎知識」と「第３章 予

測システム」を読んで頂きたい。 

本書の読者としては、地方気象台等で季節予報

の解説を行う方、季節予報の概要は知っておく必

要がある方、あるいは将来は季節予報を担当した

いと考えている方なども想定している。読者の目

的に応じて読む章を選択して頂きたい。地方気象

台で季節予報の解説を行う方、あるいは季節予報

の概要のみを知りたい方は、第１章は必ず読み、

必要に応じて各章を抜き読んで頂きたい。季節予

報の担当ではなく、当面は実践的な知識を必要と

しないが、季節予報に関する基礎的な知識を学び

たい方は、第 1章から第３章まで読んで頂きたい。 

また、第２章の内容を中心にさらに勉強したい

方や、「異常気象分析検討会」の異常気象に関する

見解等をより深く理解したい方は、「第５章 季節

予報に関わる現象のメカニズムを理解するための

力学的な基礎知識」を読んで頂きたい。 
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１ 季節予報とは1 

本章では、まず第 1.1節で気象庁が発表してい

る季節予報の概要（2012年 12月現在）を説明し

た後に、第 1.2節～第 1.4節でその科学・技術的

な背景を解説する。次に第 1.5節で季節予報業務

の今後の展望について述べ、最後に第 1.6節で季

節予報担当者に求められる知見について述べる。

季節予報とはどんな予報か、季節予報はなぜ可能

でなぜ難しいか、季節予報の精度向上の鍵は何か、

今後の季節予報はどう変わっていくか、といった

季節予報の概要のみを知りたい方は、この章のみ

を読んで頂ければよい。 

 

1.1 気象庁が発表している季節予報 

季節予報は、ある地域における数日間以上の平

均的な天気の状態、いわゆる「天候」を対象とし

た予報である。予報する「天候」には、「曇りや雨

の日が多い」といった天気の傾向と、「平均気温が

低い」「降水量が多い」といった予報期間で平均（あ

るいは合計）した気象要素があり、現在は後者の

気象要素の予報に重点を置いている。 

季節予報の種類には、毎週金曜日に目先１か月

間を対象として発表する１か月予報、毎月 25日頃

に翌月からの３か月間を対象として発表する３か

月予報、２月 25日頃に夏を対象として発表する暖

候期予報、９月 25日頃に冬を対象として発表する

寒候期予報がある。それぞれ、全国を対象とした

全般季節予報と、北海道地方、東北地方など全国

の 11の地方を対象とした地方季節予報がある（第

1.1.1図）2。また、後述するとおり、2008年に季

節予報の一種として「異常天候早期警戒情報」の

発表を開始した（第 1.1.1表）。 

「異常天候早期警戒情報」を除く現行の季節予

報の大きな特徴は、平均気温・降水量などの気象

要素を３つの階級（「低い（少ない）」「平年並」「高

い（多い）」）に分け、予報期間の平均気温・降水

量等がそれぞれの階級となる確率を予報している

                              
1 前田 修平 
2 地方季節予報は、例えば東北太平洋側、東北日本海側

といったように地方を細分して発表することがある。 

 

第 1.1.1図 季節予報で用いる予報区分 

全般季節予報（上）と地方季節予報（下）。 

 

第 1.1.2図 確率予報の例 
下の横棒は、ある月の月平均気温が、「低い」階級の

確率 20%、「平年並」30%、「高い」50%と予報した例。

上のグラフは、気候的出現率で、各階級ともに 33%。 
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ことである。ここで、各階級のしきい値（境界）

は 1981～2010年の 30年間における出現率が等分

（それぞれ 1/3）となるように決めてある。した

がって、例えば「今年の８月の気温が高い確率が

50%」という予報の意味は、「今年の８月は、1981

～2010年の 30年間で上位 1/3(33%)相当かそれ以

上の高温となる確率が 50%」、あるいは「３年に１

回程度の高温となる確率が 50%」、あるいは「通常

ならば 33%の確率で出現（気候的出現率）する高

い階級の気温が、それよりも大きな 50%の確率で

出現する可能性がある」ということである（第

1.1.2図）。「確率予報」を行っている理由は、予

報時間が長い季節予報では避けることができない

予報の不確実性を表現するためである。予報の不

確実性の大きさを考慮すると、たった３つという

粗い階級であっても、「この階級になる」といった

断定的な予報は出来ない。 

季節予報の精度は、予報した確率が適切であっ

たかどうかで評価している。第 1.1.3図は、１か

月予報の１か月平均気温、降水量、日照時間の 

2007～2011年の５年分の評価結果で、確率の信頼

度を示している。 棒グラフは、｢高い（多い）」、

「平年並」、「低い（少ない）」の各階級の予報確率

に対して、実際に各階級が出現した割合（出現率

第 1.1.1表 気象庁が発表している季節予報の種類と内容 

種 類 内  容 発表日時 

１か月予報 １か月平均気温、第１週・第２週・第３～４週の平均気温、１

か月合計降水量、１か月合計日照時間、日本海側の１か月合計

降雪量、１か月間の天候 

毎週金曜日 14時

30分 

３か月予報 ３か月平均気温、３か月合計降水量、月ごとの平均気温、合計

降水量、日本海側の３か月合計降雪量、月ごとの天候 

毎月 25日頃 14時 

暖候期予報 夏（６～８月）の平均気温、合計降水量、梅雨時期（６～７月、

沖縄・奄美は５～６月）の合計降水量、夏の天候 

２月 25日頃 14時 

寒候期予報 冬（12～２月）の平均気温、合計降水量、日本海側の合計降雪

量、冬の天候 

９月 25日頃 14時 

異常天候早期

警戒情報 

発表日の５～８日後を先頭の日とする７日間平均気温が「かな

り高い」あるいは「かなり低い」可能性が大きくなったときに

発表 

原則毎週火・金曜

日 14時 30分 

 

 

 
第 1.1.3図 １か月予報（各気象要素の確率）の精度 

１か月予報の１か月平均気温（左）、降水量（中）、日照時間（右）の 2007～2011年の５年分の評価結果。各地

方別の季節予報を集計。棒グラフは、｢高い（多い）」「平年並」「低い（少ない）」の各階級の予報確率に対して、

実際に各階級が出現した割合（出現率（％））、図中の数字は各確率の予報発表回数。気象庁ホームページより。 
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（％））、図中の数字は各確率の予報発表回数であ

る。例えば「高い」の予報確率が 40%のとき、実

況で「高い」階級の出現率が 40%であれば、確率

の信頼度は高い（予報確率は適切）と言えるので、

棒グラフの出現率が対角線（実線）に近いほど、

確率の信頼度は高いことになる。 平均気温につい

ては、対角線より傾きがやや急なものの予報確率

が大きいほど出現率は大きくなり、確率の大きさ

はある程度信頼できるといえる。降水量と日照時

間は、10%以下、50%以上の予報発表は少なかった

ものの、予報確率と出現率の対応は良く、おおむ

ね適切な予報であったと言える3。 

2008年に開始した「異常天候早期警戒情報」は、

発表日の５～８日後を先頭の日とする７日間平均

気温のいずれかで「かなり高い」あるいは「かな

り低い」可能性が大きくなったときに発表する情

報である。ここで可能性が大きいとは 30%以上の

確率であることを指す。「かなり高い（低い）」と

は、1981～2010年の 30年間の出現率が上位（下

位）10%となるように決めている。すなわちこの期

間で気温が３位以上（下位３位以下）の高温（低

温）となることを示す。したがって、例えば高温

に関する異常天候早期警戒情報が発表された場合

は、「過去 30年間で３位程度（上位 10%）以上の

高温となる確率が 30%以上」となり、これは顕著

な高温のリスクが大きくなっていることを意味し

ている。従前の季節予報と比べ、社会・経済活動

に影響を及ぼしやすい顕著現象の予測を行ってい

ることから利用価値も高く、農業分野における対

策の事前準備などを中心に利活用が進みつつある。

2011年の夏からは、高温に関する異常天候早期警

戒情報発表時に熱中症のリスクが大きいと判断し

た場合には、そのことを情報文に含めて対策を呼

びかけるようにした。さらに、2012/13年の冬か

らは、日本海側を中心とした地方を対象に、低温

に関する異常天候早期警戒情報発表時に降雪がか

なり多くなる可能性が大きいと判断された場合、

雪害に対する注意を呼びかけるようにした。 

                              
3 客観的な数字（スコア）を用いた評価手法の詳細につ

いては第４章を参照のこと。 

1.2 季節予報に関係する大気の大規模な変動 

日々の天気予報、特に週間天気予報は、低気圧

の影響で雨が降り、高気圧に覆われるから晴れる

というように、主に総観規模の高・低気圧の予測

に基づいて予報している。では、季節予報はどん

な大気の変動の予測に基づいて予報しているので

あろうか。 

第 1.2.1図の赤線は、2011年の東京の日平均気

温を示す。主な特徴は、冬は気温が低くて夏は高

いといった季節変化と日々の変化が明瞭なことで

ある。季節変化は太陽高度の季節変化に伴うもの、

日々の変化は主に日々の天気を支配する総観規模

の高・低気圧に伴うものである。図の黒線は東京

の日平均気温の平年値（1981～2010年の 30年平

均値）を示す。黒線と赤線を比較すると、ほぼ平

年の季節変化の周りで日々の気温が変化している

ことがわかる。しかし、更に詳しく見ると、日々

の変動に重なって、６月後半から７月前半、及び

10月から 11月を平均するとそれぞれ平年より気

温が高く、一方、１月や 12月は平均すると平年よ

り気温が低いことがわかる。このことは、緑線で

示した日平均気温の 31日移動平均の変化を見る

ことではっきりする。31日移動平均、つまりほぼ

月平均することによって日々の変動は消えて季節

変化がより明瞭となるが、その変化を乱すように、

第 1.2.1図 2011年の東京の日平均気温と平年値 

赤線：2011年の日平均気温、緑線：31日移動平均 

気温、黒線：平年値（1981～2010年の 30年平均） 
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平年より気温が高い時期と低い時期がある。季節

予報は、日々の変動ではなく、「天候」と呼ばれる

このようなより長い期間にわたる気象要素の平年

からの変動を予報するものである。 

 第 1.2.1図で示した、東京で気温が平年より高

かった 2011年６月後半から７月前半で平均した

海面気圧と平年偏差（平年値からの偏差）及び

850hPa気温の平年偏差を第 1.2.2図に示す。平年

のこの時期の太平洋高気圧は日本の南海上に位置

する（第 1.2.2図上）が、2011年は日本付近を広

く覆っていることがわかる。日本付近から東海上

にかけて海面気圧が平年より高く（正偏差）、その

領域の東西幅は経度にして 40度程度と、高・低気

圧合わせて 40度程度の東西幅を持つ総観規模の

高・低気圧より空間スケールは大きい。平年より

早い時期に太平洋高気圧に覆われた日本付近は、

全国的に平年より気温が高く、北日本の太平洋側

では 850hPa気温の平年偏差が+2.5℃以上とかな

り高くなった。また、梅雨明けが平年より２週間

程度早い地方が多かった。 

次に、東京で気温が平年より高かった 2011年

11月の200hPa高度と850hPa気温の平年偏差を第

1.2.3図に示す。日本を含む東アジアが広く

200hPa高度と 850hPa気温の正偏差に覆われてい

る。東アジアの 200hPa高度の正偏差は、ヨーロッ

パの正偏差、中東の負偏差、パキスタン付近の正

偏差、インドシナ半島から中国南部の負偏差と連

なる波列状の偏差パターンの一部をなすものであ

る。200hPaは亜熱帯ジェット気流の中心が位置す

る気圧面であり、この偏差パターンは亜熱帯ジェ

ット気流の南北の蛇行に対応している。波長にし

て 6,000km以上のこの亜熱帯ジェット気流の蛇行

の影響で、日本を含む東アジアの気温が高くなっ

た。このような状態は 11月初めから下旬前半まで

持続した。 

 

高

高

第 1.2.2図 東京が平年より気温が高かった 2011年６

月 16日～７月 15日の 30日間平均図 

上：海面気圧（等値線で間隔は 4hPa）の平年値 

中：2011年の海面気圧（等値線で間隔は 4hPa）と同平

年偏差（陰影で間隔は 1hPa） 

下：2011年の 850hPa気温平年偏差（等値線で間隔は

0.5℃） 

 

第 1.2.3図 東京の気温が平年より高かった 2011年 11

月１日～30日の 30日平均図 

上：200hPa高度平年偏差（等値線間隔は 30m） 

下：850hPa気温平年偏差（等値線間隔は 0.5℃） 
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ここで示した例のように、季節予報は総観規模

の高・低気圧よりも時間スケールが長く、空間ス

ケールが大きい変動の予測に基づいている。その

ような変動としてどのような現象が知られている

だろうか。第 1.2.4図は、横軸に特徴的な時間ス

ケール、縦軸に空間スケールをとった平面に、代

表的な現象の名称をプロットした模式図である。

大気の変動には、時間スケールが長いほど空間ス

ケールが大きいという特徴があるので、それぞれ

の変動は左下から右上の方向に並ぶ。総観規模の

高・低気圧より時間スケールが長く空間スケール

が大きな現象には、 

（１）数日以上持続する偏西風の蛇行をもたらす

ブロッキング高気圧や準定常ロスビー波 

（２）地球上の遠く離れた地域の気象要素が関係

して変動するテレコネクションパターン

（北極振動やユーラシアパターンなど） 

（３）熱帯域における大規模な積雲対流活動と大

気の大規模な赤道波が結合して数 10日の

周期で変動する熱帯季節内変動 

などがある。これらは大気が主体の大規模な変動

である。時間スケールが週～季節内の変動である

ため、季節予報の中でも予報期間が短い異常天候

早期警戒情報や１か月予報にとって重要な変動

である。 

上記の変動に比べ、時間スケールがさらに長く、

年を超えるような変動がある。それらは熱容量が

大きくて運動が遅い海洋が主体の変動、あるいは

海洋と大気との相互作用による変動で、 

（４）太平洋赤道域の海面水温の東西シーソー的

な変動であるエルニーニョ／ラニーニャ現

象 

（５）太平洋十年規模振動などに代表される十年

～数十年規模変動 

（６）温室効果ガスの増加による地球温暖化 

などが挙げられる。特にエルニーニョ／ラニーニ

 

 

第 1.2.4図 大気・海洋の変動の時間・空間スケールの模式図 

横軸は代表的な時間スケールで分～100年、縦軸は空間スケールで 100m～数万 km。季節予報に直接関係する

変動に色を付けた。図の下には、関係する予報名を付加した。 
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ャ現象は、海洋と大気の相互作用による年々変動

（年から数年単位の変動）のうち最も卓越するも

のであるとともに、熱帯域における大規模な積雲

対流の活動を通して、中・高緯度の大気にも影響

を与えることから、季節予報のうち、予報期間が

長い３か月予報や暖・寒候期予報にとって重要な

変動である。 

なお、図ではこれらの変動を別々に書いたが、

それぞれ相互作用しつつ変動する。特に、総観規

模の高・低気圧と準定常ロスビー波やブロッキン

グとの相互作用は、後述する予測可能性への影響

を含め季節予報にとって重要な過程である。 

また、アジア大陸の東に位置する日本は、大陸

規模の海陸分布に起因する熱的、あるいは力学的

な影響で生じる季節風（アジアモンスーン）の影

響を強く受ける。そのアジアモンスーンの活動は、

先の（１）～（６）などに伴い様々な時間スケー

ルで変動する。異常天候早期警戒情報から暖・寒

候期予報までの全ての季節予報にとって重要な変

動である。 

季節予報の担当者は、このような変動と天候と

の関係、変動間の相互の関係、そしてそれらのメ

カニズムを知っておく必要がある。本書の第２章

で詳しく説明する。 

 

1.3 季節予報の予測可能性 

明日・明後日の天気予報も季節予報も数値予報

モデルによる大気の変動の予測に基づいて予報す

る、という点では同じである。両者の本質的な違

いは予報時間の長さにあり、予報時間が長くなる

と予測可能な変動が減ってくるということにある。

このため、季節予報は「どんな変動が予測出来て

どんな変動が予測出来ないか」、「予測の不確実性

はどの程度なのか」といった予測可能性の問題に

直面する。 

大気の変動には、力学的不安定などによる大気

独自の変動（内部変動）と、海面水温や海氷など

の境界条件の影響を受ける外部変動がある。前者

として代表的なものは、日々の天気を支配し、明

日・明後日の天気予報や週間天気予報にとって重

要な総観規模の高・低気圧である。これらの高・

低気圧は、気温の南北の勾配に起因する大気内部

の力学的な不安定、すなわち傾圧不安定で成長す

る。また、異常天候早期警戒情報や１か月予報に

とって重要で、天候に大きな影響を与え、「異常気

象」の主要因ともなる、第 1.2節で示した（１）

と（２）の変動、すなわちブロッキング高気圧、

北極振動なども、日々の高・低気圧よりは時間ス

ケールは長いものの大気の内部変動的な性質が強

い変動である。これらの内部変動の予測は、数値

予報モデルを用いた大気の初期値問題として行う

が、大気には初期値に含まれる小さな誤差が予報

時間とともに大きく成長するカオス的な性質があ

るため、それが現象の変動と同程度の大きさとな

ってしまうような１か月を超える長い時間の予測

はほとんど出来ない。このため、３か月予報や暖・

寒候期予報にとっては、内部変動の多くは予測不

可能な「ノイズ」となる。 

一方、後者の海面水温や海氷などの境界条件に

よる外部変動としては、第 1.2節で示した(４）、

すなわちエルニーニョ／ラニーニャ現象の影響を

受ける大気の変動が代表的である。エルニーニョ

現象発生時には中部・東部太平洋赤道域の海面水

温が上がることで太平洋熱帯域における積雲対流

活動域が平年よりも東に偏り、それによる大気の

加熱の偏りのために熱帯のみならず中・高緯度の

大気循環も変化する。エルニーニョ現象は、赤道

域における海洋のゆっくりとした運動を主体とす

る、季節から年々の時間スケールの変動で、数か

月先までは予測可能であり、その影響による大気

の外部変動も予測可能である。また、熱容量の大

きな海洋は大気に比べて一般に変動の時間スケー

ルが長く、その影響による大気の変動も持続性が

長い。３か月予報や暖・寒候期予報にとっては、

このように季節から年々の時間スケールでゆっく

りと変動する海面水温などの境界条件の影響によ

る大気の外部変動が頼りである。すなわち、外部

変動は３か月や暖・寒候期予報の「シグナル」と

なる。 

では、「シグナル」と「ノイズ」の比はどのぐら
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いか。第 1.3.1図に杉(2002)が数値予報モデルを

用いた実験により見積もった冬（12～２月の３か

月平均）の 500hPa高度場の予測可能性を示す。

500hPa高度場の変動のうち、海面水温の変動で説

明できる割合を示したもので（ここでは、「シグナ

ル」の分散／（「シグナル」の分散＋「ノイズ」の

分散））、日本付近は 20～30%程度となっている。

すなわち、大気の変動のうち 20～30%程度が「シ

グナル」で残りの 70～80%程度が「ノイズ」とい

うことである。このように、予測できない「ノイ

ズ」が大きいということが、季節予報が難しいこ

との根本的な理由となっている4。 

本節の最後に、季節予報における時間平均の意

味について触れておく。ここまで述べたとおり、

季節予報にとっての「ノイズ」は、「シグナル」よ

り時間スケールが短い大気の内部変動に起因する。

このため、時間平均することによって「ノイズ」

の大きさをある程度低減できると考えられる。

日々の天気図で見られる総観規模の高・低気圧が、

月平均した天気図（月平均天気図）では消えてし

まうことがその例である。一方、時間スケールが

                              
4 １か月予報にとっては、ブロッキング高気圧や北極振

動など、総観規模の高・低気圧よりは時間スケールが

長い大気の内部変動的な性質が強い変動が重要なシグ

ナルとなる一方、主なノイズは総観規模の高・低気圧

である。第３章で詳しく述べる。 

長いエルニーニョ現象などに伴う外部変動の大き

さ、すなわち「シグナル」の大きさは、時間平均

してもあまり変わらない。このことは、時間平均

することによって、「ノイズ」に対する「シグナル」

の比が大きくなることを意味している。これが３

か月予報や暖・寒候期予報が、１か月や３か月平

均の気温などを予報していることの主な理由であ

る。また、１か月予報が１週間平均以上の気温な

どを予報対象としていることの主要な理由も、総

観規模の高・低気圧による「ノイズ」の大きさを

減らすためである。 

本節で述べた「予測可能性」の問題は、季節予

報を行う上で避けて通れない問題なので、本書の

第３章で詳しく説明する。 

 

1.4 季節予報のための数値予報システムの現状 

 本節では、季節予報のための数値予報システム

の現状について、その特徴を中心に述べる。仕様

や予測精度などの詳細は第３章で述べるので参照

されたい。 

 

1.4.1 観測と客観解析 

全ての季節予報の始まりは、全球の大気、海洋、

陸面の観測である。観測から始まることは短期・

週間天気予報と同じであるが、大きな違いは季節

予報では海洋内部の観測が重要なことである。海

洋内部の観測は 2000年に始まったアルゴ計画で

構築された全球の海洋観測網により、それ以前と

は比較にならないほど充実した（第 1.4.1図）。

2012年現在、全球に 3,500台以上のアルゴフロー

トが展開され、10日に１回、海面から深さ 2,000m

までの水温と塩分を観測している。 

観測データを収集・品質管理した後に、数値予

報モデルの初期値とすることを目的として、モデ

ルの３次元空間のすべての格子点で、ある時刻の

気温、風、水温などの大気、陸面、海洋の状態を

求める客観解析を行う。このうち、水温や海流な

どの海洋内部の解析値を求めることが、季節予報

のための客観解析の特徴のひとつであり、現在は、

気象研究所で開発した３次元変分法による全球海

第 1.3.1図 冬（12～２月）における 500hPa高度

の３か月平均場の予測可能性の指標（Ｒ） 

等値線間隔は 10%。ここでＲ=S2/(S2+N2)×100で、S
２はシグナルの分散、N２はノイズの分散。杉(2002)

より。 
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洋データ同化システム(Usui et al. 2006)を用い

ている。 

また、利用可能な過去の観測データと気象庁の

数値予報解析システムを用いて作成した全球大

気・陸面の客観解析値（長期再解析値）である

JRA-25(Onogi et al. 2007)と、JRA-25と同じ仕

様の気象庁気候データ同化システム(JCDAS）によ

りリアルタイムで作成される客観解析値を用いて

いることも特徴である5。季節予報は「過去と比べ

てどういった天候となるか」を予報するものなの

で、その基盤的なデータとして、過去から現在ま

での 長期 間に お いて 一貫 した 品質 を 持つ

JRA-25/JCDASデータは非常に重要である。この

JRA-25/JCDASデータは、 

（１）３か月、暖・寒候期予報のための数値予報

モデルの初期値 

（２）全球海洋データ同化システムの境界条件 

（３）過去の予報実験の初期値と評価用データ 

（４）全球大気・陸面の実況監視用データ 

                              
5 気候データ同化システムをリアルタイムで運用して

いる機関は、気象庁と米国海洋大気庁のみである。 

など、現業的に様々な用途で利用されている6。な

お、現在、JRA-25の後継として 1958～2012年を

対象とした、より長期間で高精度な気象庁 55年長

期再解析(JRA-55)を実施中であり、2013年中には

完成する見込みである。季節予報のための数値予

報システムでの利用データも、順次、これに切り

替えていく。 

 

1.4.2 数値予報と予測資料 

（１）季節予報のための数値予報 

第 1.3節で説明した通り、３か月予報や暖・寒

候期予報とは、簡単に言ってしまえば、大気の変

動のうち外部変動という「シグナル」を頼りに、

内部変動による「ノイズ」の大きさも含めて予測

することである。「シグナル」を予測するためには、

熱容量が大きく運動も遅い海洋の変動を予測する

事が本質的に重要である。一方、海洋の変動も大

気の影響を受けることから、大気の変動、海洋の

変動、そして両者の相互作用を予測できる「大気

海洋結合モデル」が必要となる。また、「ノイズ」

の大きさを予測するためには、予測の不確実性を

適切に推定するためのアンサンブル予報システム

（確からしさが同等な複数の数値予報を行うシス

テム。アンサンブルを構成する個々の数値予報を

メンバーと呼ぶ）が必要である。これらを実現す

るために、気象庁では、長年、数値予報モデルの

改良、大気、海洋、陸面初期値の改良、アンサン

ブル手法の改良等の技術開発を行ってきた。その

到達点のひとつが、2010年２月に実施した、３か

月予報と暖・寒候期予報への大気海洋結合モデル

の導入である。これにより、それまで用いていた

統計的に予測された海面水温分布を与えた大気モ

デルによる予測に比べ、特に、熱帯の海面水温の

予測と、その影響による大気の外部変動、すなわ

ち「シグナル」の予測精度が大きく向上した。具

                              
6 JRA-25/JCDASデータは国内外の気象・気候の研究目

的でも多く使われ、研究で得られた科学的な知見は、

季節予報業務の高度化に大いに貢献している。なお、

１か月数値予報のための初期値には、気象庁の全球速

報解析値を用いている。 

 

第 1.4.1図 海洋の表層観測点の分布 

上：2001年 12月、下：2012年 12月。緑の点がアル

ゴフロートの観測点。 
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体的には、 

ア．エルニーニョ現象の予測精度が世界最高水準

となった7 

イ．西部太平洋熱帯域、インド洋熱帯域、大西洋

熱帯域の海面水温の予測精度について、平年

偏差が続くと仮定する持続予報の精度を上回

る 

ウ．熱帯域の降水量の予測精度、特に夏のアジア

モンスーン域の降水量と関連する循環の予測

精度の向上が顕著（第 1.4.2図） 

などである。ただし、 

ア．エルニーニョ現象の振幅が自然に比べて大き

すぎる 

イ．エルニーニョ現象に伴う海面水温偏差のパタ

ーンが自然のパターンと異なる 

ウ．中・高緯度の偏西風に大きな系統的な誤差が

ある 

エ．熱帯域の「ノイズ」が小さすぎる 

など、今後のモデルやアンサンブル手法の改善に

より克服すべき課題も多い。また、近年、天候へ

の影響が注目されている北極海の海氷はモデルで

は平年値を用いており、その年々変動の効果を取

り入れることも課題である（気象庁 2010）。 

                              
7 第 2.4.46図などを参照のこと。 

一方、１か月予報にとっては、大気の内部変動

のうち、第 1.2節で述べたブロッキング高気圧、

定常ロスビー波、北極振動、あるいは熱帯の季節

内変動など、総観規模の高・低気圧に比べて空間

スケールが大きく、時間スケールも長い変動（大

気の長周期変動）をその不確実性も含めてきちん

と予測することがより重要である。このため、１

か月予報には、３か月予報などに用いている大気

海洋結合モデルではなく、内部変動の予測により

適するように空間解像度を細かくした大気モデル

を用いている。もちろん、予測の不確実性を評価

するためのアンサンブル予報も行っている。気象

庁が世界に先駆けて１か月予報に数値予報を導入

したのは 1996年のことで、以後、モデルやアンサ

ンブル予報手法の改良を重ね、予測精度は着実に

向上している8。また、予報作業を重ねる中で、１

か月予報にとって重要な大気の長周期変動とその

予測可能性についての理解も深まっている。現在

の最も大きな問題は、１か月予報のうち後半の予

報にとって特に重要な、熱帯の季節内変動のモデ

ルによる再現性や予測精度が十分でないことであ

る。 

 

（２）数値予報資料 

気象庁の季節予報のための数値予報システムの

特徴のひとつは、数値予報モデルのバージョンア

ップに先立ち、モデルの予測特性を把握するため

に過去の事例を対象とした多くの事例の予報実験

（ハインドキャスト）を行っていることである。

１か月予報、３か月予報、暖・寒候期予報ともに

約 30年分の予報実験を行っている。ハインドキャ

ストを JRA-25長期再解析データなどで評価し、そ

の結果を数値予報による予測の補正に用いたり、

季節予報の現業作業において予報担当者が数値予

報モデルの予測特性を確認するために使っている。 

季節予報のための数値予報の予測図としては、 

ア．予測された「シグナル」を把握するための資

料（アンサンブル平均図）と、「ノイズ」を

                              
8 第 3.2.2図などを参照のこと。 

 
第 1.4.2図 夏（６～８月）のアジアモンスーン循環

指数(DU2)の予測精度（アノマリー相関係数） 

横軸は予測初期の月。1984～2005年の 22年間のハイ

ンドキャストで評価。青：大気・海洋結合モデル（現

モデル）、赤：旧モデル。ここでのアジアモンスーン循

環指数(DU2)の定義は、850hPa東西風平年偏差で（5̊N

～15̊N、90̊E～130̊E）の領域平均と（22.5̊N～32.5̊

N、110̊E～140̊E）の領域平均との差。東南アジアから

フィリピン海にかけてのモンスーントラフの深さの指

標。大気海洋結合モデルの導入で予測精度が大きく向

上したことがわかる。 
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把握するための資料（メンバー間の予測のば

らつきを示すスプレッド図） 

イ．大規模な大気の流れの予測を把握するための、

期間平均した北半球予想図や熱帯・中緯度予

想図 

ウ．大規模な大気の流れの時間変化を把握するた

めの、領域平均した 850hPa気温偏差などの

各種指数の予測時系列図（第 1.4.3図） 

などが挙げられる。このうち、短期予報や週間天

気予報では馴染みの薄い熱帯・中緯度予想図は、

エルニーニョ／ラニーニャ現象などの熱帯域の海

面水温分布の中緯度大気への影響を把握するため

作成しているもので、３か月予報、暖・寒候期予

報の主要な予測天気図である。 

数値予報の予測結果を発表する予報要素の確率

（例えば、１月の東北地方の気温が高い確率）な

どに統計的に翻訳する、数値予報ガイダンスも作

成している。この数値予報ガイダンスは、前述し

たハインドキャストの結果を用いた MOS(Model 

Output Statistics)方式による線形重回帰式を採

用し、数値予報モデルの予測特性を反映したもの

となっている。ただし、異常天候早期警戒情報と

１か月予報に用いる数値予報ガイダンスと３か月

予報、暖・寒候期予報に用いるものとでは作り方

が異なっている。どちらも MOS方式による重回帰

式であることには違いはないが、前者の予測因子

としては対象とする地方に最も近い数値予報モデ

ルの格子点値を用いているのに対し、後者は、予

測精度の高い熱帯域の海面水温や帯状平均高度場

等の予測を用いている。後者は、数値予報結果を

より加工して用いているため利用に際しての解釈

が難しくなるが、独立資料を用いた検証結果によ

れば、１か月予報と同じように数値予報の近くの

格子点値を予測因子として用いるよりも予測精度

が良かったことから採用した。数値予報ガイダン

スは、季節予報の予報精度に直接影響を与え、季

節予報の高度利用にも欠かせないデータであるた

め、今後も改良を重ねていく予定である。 

 

 

1.5 季節予報の今後 

第 1.5.1表は最近 20年程度の技術の進展と予

報・情報の改善のトピックである。この 20年間に、

１か月予報への数値予報の導入と確率予報の開始

（1996年）、大気海洋結合モデルによるエルニー

ニョ予測の開始（1999年）、季節予報を含む気候

情報の基盤的なデータである JRA-25長期再解析

の完了（2006年）、数値予報ガイダンスの改良と

異常天候早期警戒情報の発表開始（2008年）、大

気海洋結合モデルによる季節予報の開始（2010

年）などを実施した。このとおり、気象庁は、着

実に季節予報技術を改善し、その成果を生かした

業務改善を行ってきた。 

しかしながら、予報に対する社会からの強い要

望に十分には応えていないという状況は、大きく

は改善されていない。例えば、2010年に気象庁が

製造業や小売業などの各産業分野を対象に実施し

た利用者ヒアリング調査では、季節予報は「参考

程度」に利用されるケースが多く、何らかの行動

を起こすための「意思決定」に使われるケースは

少ないと報告されている（気象庁 2011）。今後の

季節予報は、利用者が行動を起こすための「意思

決定」により使われることを目指す。そのために

必要なことは、 

℃

12/8     12/15     12/22     12/29      1/5         1/12        1/19      1/26
 

第 1.4.3図 数値予報の予測図の例 

2013年１月３日初期値の１か月予報資料で、北日本

域（37.5̊N～45̊N、140̊E～145̊Eの領域平均）の

850hPa気温平年偏差のアンサンブル予測の時系列。

７日移動平均。横軸は７日移動平均の真ん中の日付

け。細黒線：各アンサンブルメンバーの予測、太黒

線：過去１か月間の解析とアンサンブル平均予測。

例では予報初期の低温傾向が２週目までは続く可能

性が大きいものの、次第にアンサンブルメンバー間

のばらつきが大きくなり、予測の不確実性が大きく

なることがわかる。 
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（１）数値予報モデルの改良を軸とする予報技術

の改善による予報精度の向上 

（２）利用しやすい情報の作成と提供 

である。 

（１）に関して１点述べておく。それは、１か

月予報の後半や３か月予報の１か月目の予測の改

善の鍵である、熱帯の季節内変動の予測精度向上

である。これに関しては、雲を解像する高解像度

の数値予報モデルを用いることで熱帯の季節内変

動の予測精度が改善されたとする研究(Miura et 

al. 2007)もあり、また、この変動の予測を主なタ

ーゲットとした世界気象機関(WMO)／世界気候研

究計画(WCRP)の研究計画も 2013年に開始される。

大気の内部変動に基づく予報の限界を伸ばすとい

う重要な取り組みであり、国内外の研究者とも協

力しつつ改善を図っていく。季節予報への数値予

報モデルの導入が意味する最も重要なことは、そ

の改良により、着実に予測精度の向上が図れるこ

とである。数値予報を含む季節予報システムの技

術開発により、季節予報の精度は確実に向上する。 

また、数値予報モデルの改良と並行して、季節

予報に関わる変動とその予測可能性に対する調

査・研究を進めることも重要である。数値予報モ

デルによって予測された変動のメカニズムが理解

できないと、季節予報作業においてモデルの予測

を的確に利用できない。気象・気候研究の専門家

で構成される異常気象分析検討会の委員など、国

内外の研究者と協力しつつ、調査・研究を進めて

いく。 

（２）に関して、前述した利用者ヒアリング調

査で明確に意識された問題点は、季節予報の利用

者が季節予報の内容や性質を正確に知らない一方、

季節予報の作成者（すなわち気象庁）は各利用分

野における天候の影響やその悪影響を軽減するた

めの対策をほとんど知らない、ということである。

利用を進めるためには、まず、季節予報の利用者

と作成者の間の相互理解を深めることから始めな

ければならない。このような考え方に沿って、気

象庁は、利用者、特に農業研究機関などの利用分

野の専門家と連携して、また、マスコミなどの季

節予報を一般に伝える中間的な利用者と相互理解

のための対話を重ねつつ、プロダクトの改善や解

説の強化、普及のための説明会の実施など、季節

予報の利活用促進の取り組みを強化していく。 

 

 

第 1.5.1表 近年における主な季節予報技術の進展と業務改善 

1995年 海洋データ同化の開始 

96年 １か月アンサンブル数値予報の導入と確率予報の開始 

99年 大気海洋結合モデルによるエルニーニョ予測の開始 

2001年 JRA-25長期再解析に着手 

02年 陸面データ同化の開始 

03年 数値予報モデルによる３か月、暖寒候期予報の開始 

06年 JRA-25長期再解析の完了 

07年 異常気象分析検討会の設置 

08年 MOS方式の数値予報ガイダンスの作成と異常天候早期警戒情報の発表開始 

09年 エルニーニョ監視速報の拡充（インド洋熱帯域と西太平洋熱帯域の予測の追加） 

10年 大気海洋結合モデルによる季節予報の開始 

12年 異常天候早期警戒情報への降雪に関する情報の追加 
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1.6 季節予報担当者に必要な知見 

 本章の最後に、第 1.4節で示した季節予報のた

めの数値予報システムを含め、季節予報の作成か

ら提供までの過程を第 1.6.1図に示しつつ、季節

予報担当者の役割と求められる知見を説明する。 

 第 1.6.1図の緑の囲みで示したとおり、季節予

報担当者の役割は、数値予報システムで作成され

たデータなどに基づき、 

（１）天候と、関連する大気・海洋・陸面の大規

模な変動を監視し、状態を診断する 

（２）（１）や第 1.4節で説明した数値予報に基づ

いて、予報や天候に関する情報を作成し、

一般に提供する 

（３）発表した予報や情報を利用者に解説する 

ことである。 

これらの業務を的確に実施するために必要とさ

れる主な知見は、 

（１）日本あるいは地方の天候に関する知見 

（２）季節予報に関する大規模な大気・海洋の変

動とそれらが天候に与える影響に関する知

見 

（３）季節予報に関する大規模な大気・海洋の変

動の予測可能性に関する知見 

（４）予測資料とその特性（予測精度を含む）に

関する知見 

（５）季節予報作業に関する具体的な知見 

（６）天候が社会に与える影響と対策に関する知

見 

である。季節予報の担当者がこれらの知見を身に

付け、数値予報資料を使いこなし、的確に予報を

作成し解説することが、「季節予報が利用者の意思

決定により利活用される」ために不可欠なことで

ある。 

季節予報担当者の能力向上のための教科書とし

て毎年発行している「季節予報研修テキスト」は、

前年に行われた季節予報改善のトピックをまとめ

 

 

第 1.6.1図 季節予報の作成と提供の過程の模式図 
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た「特論」的な性質が強く、季節予報全般につい

ては学べない。そこで、今年度は特別に、近年の

季節予報に関わる科学・技術の進歩の成果も含め、

季節予報の基礎から実践的な知識まで学べるテキ

ストとして、「総論」的な性質を持つ本書「季節予

報作業指針」9を作成した。 

本書では、上記した知見のうちの（１）～（５）

までを総合的に解説した。この第 1章では、全体

のイントロとして季節予報の概要を述べた。第２

章では、まず平年の天候について解説し、次に、

平年の天候やその変動に関わる、すなわち季節予

報に関わる大気・海洋現象について解説した。続

いて、第３章では季節予報の予測可能性と現在の

予測システムについて述べ、第４章では季節予報

作業の実際について解説した。第４章までを読め

ば、季節予報について一通り学べる。さらに深く

学ぶために、第５章では季節予報に関する気象力

学の基礎知識を解説したので、必要に応じて読ん

で頂きたい。また、第６章には、季節予報に用い

る用語解説を取りまとめた。本書を読むことで、

季節予報の担当者としての専門性を高めて頂きた

い10。 

なお、身につけた季節予報についての専門性、

特に、天候に関する知識、大規模な大気・海洋の

変動とそれらに関する気象力学の基礎知識は、地

球温暖化や異常気象分析などの気候情報の他の分

野、短期予報や週間天気予報、海洋の分野、ある

いは数値予報開発や気候研究の分野などに担当が

変わった場合にも必ず役に立つものであり、役立

                              
9 この「季節予報作業指針」は、平成 24年度季節予報

研修テキストとして 2012年 12月現在の内容で発行す

る。以降の季節予報業務の変更は、今後発行される季

節予報研修テキスト等でフォローしていただきたい。

また、「季節予報作業指針」も適宜アップデートしてい

く予定である。 
10 本書の内容には、毎年発行している「特論」的な季

節予報研修テキストの内容と重なる部分もあるが、そ

れは「総論」的な性質を持つ本書を読むことで、季節

予報に関する一通りの知見を身に付けて頂くことを狙

ったためである。従って、これまでの特論的な「季節

予報研修テキスト」の内容を理解されている方は、本

書のうち必要と思われる箇所だけを選んで読んで頂け

ればよい。 

てて頂きたい。「季節予報の専門家」になるつもり

はないと考えている方も、将来の糧になると考え

学んで頂きたい。 
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２ 季節予報に関わる大気・海洋現象 

2.1 はじめに1 

第１章で述べたとおり、季節予報は平年の天候

からの偏りを予報するが、そのためにはまず、①

平年の天候の季節変化と年々の変動の特性を知り、

加えて、②それらの背景となる大気・海洋の大規

模な現象を知っておく必要がある。本章ではそれ

らの事項について解説する。 

第 2.1.1図は、気象庁の長期再解析データ

(JRA-25/JCDAS; Onogi et al. 2007)で求めた 30̊

N～40̊Nで平均した 2m気温（地上から 2mの気温）

の平年値の季節変化である。赤線はすべての経度

で帯状平均（0̊～360̊で平均）したもの、黒線は

日本付近の 130̊E～140̊Eで平均したものである。

どちらの気温も年周期での季節変化が明瞭である。

気温の季節変化は、第一次近似としては太陽高度

の変化が決めている。太陽高度が高い夏に気温が

高く、太陽高度が低い冬に気温が低い。これはど

の経度でも同じである。 

日本付近と帯状平均とを比較すると、日本付近

の方が季節変化の振幅が大きい。同じ緯度帯では

帯状平均よりも日本付近の方が季節変化が大きい、

ということである。このことには、冬と夏に卓越

する季節風が寄与している。第 2.1.2図は日本付

                                                      
1 前田 修平 

近の緯度（30̊N～40̊Nで平均）の海面気圧の経度

時間断面図である。冬は日本の西の大陸側で気圧

が高く、東の海洋側で低い。一方、夏は西で低く

東で高い。この気圧配置は、海陸の熱容量の違い

による大気加熱の差（冬は陸でより冷やされ海洋

で暖められ、夏は陸でより暖められ海で冷やされ

る）を主要因として形成される。この気圧配置の

影響で冬は北寄りの、夏は南寄りの季節風が吹く。

季節風は、本来、海陸の温度差を減らすように吹

くが、西の陸域、東の海洋に挟まれた日本では、

コリオリ力の影響で冬の季節風が北寄りの成分を

持ち寒気移流となり、夏の季節風が南寄りの成分

を持ち暖気移流となる。このことが、日本付近が

帯状平均よりは気温の季節変化が明瞭となること

の一因である。 

また、第 2.1.1図から、低温と高温のピークの

時期が日本付近の方が帯状平均よりも遅いことが

わかる。季節進行の観点からは、熱容量の大きい

海洋の影響を日本付近の気温の方が帯状平均より

も受けていると言える。第 2.1.3図に、７月と８

月の 2m気温の平年値の差を示す。8月には大陸で

は既に気温が下がり始めているが、日本海～日本

～北太平洋にかけてはまだ上昇している。日本の

天候が、熱容量の大きな海洋の影響を受けている

ことがよくわかる。また、第 2.1.4図に、日本付

近の緯度で平均した地上気温の変化率（５日間に

℃

 
第 2.1.1図 2m気温の平年値の季節変化 

横軸は日で１月１日～12月 31日まで。黒：日本付

近（30̊N～40̊N、130̊E～140̊Eで平均）。赤：帯状

平均（30̊N～40̊N、0̊～360̊で平均）。長期再解析

データの 2m気温の平年値（1981～2010年の 30年平

均値）より。 

 
第 2.1.2図 日本付近の緯度（30̊N～40̊N）で平

均した海面気圧の経度時間断面図 

横軸は経度（100̊E～180̊）、縦軸は日付（上から

１月１日～12月 31日）。等値線間隔は 2hPa。長期

再解析データの海面気圧の平年値（1981～2010年

の 30年平均値）より。 
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おける変化）の経度時間断面図を示す。冬から春

（夏から秋）の変化に注目すると、熱容量の小さ

な大陸上で先に気温が上がり（下がり）、熱容量の

大きな海洋では高温（低温）のピークが遅れるこ

と、両者の間に位置する日本付近では等値線が左

上から右下に傾いており、西から季節が変化して

いることが明瞭である。これも海陸分布の影響で

ある。 

海陸分布は、①その場所における熱容量の違い

による地表面加熱の差だけではなく、②山岳に偏

西風が当たることによって生成される大気の波動

（第５章で説明する）を通して、③熱帯の海面水

温分布や熱帯の対流活動への影響を通して、ある

いは、④移動性高・低気圧の活動の局在化などを

通じて、日本の平年の天候に影響を及ぼす。第

2.1.1図～第 2.1.4図にはそれらの影響も含まれ

ている。例として、数値モデルを用いて冬（１月）

に平年の熱帯の対流活動が対流圏上層の大気の流

れに与える影響を調べた結果を第 2.1.5図(Held 

et al. 2002)に示す。日本付近は低気圧性の循環

となり、１月の熱帯の平年の加熱は日本付近の高

度を局地的に下げる効果があることを示している。 

 このようにして形成される大気の平年の状態に

なんらかの「揺らぎ（変動）」が生じると、日本の

天候が平年から偏る。第１章で述べたとおり、大

気の変動はその要因から２つに分けられ、１つ目

は海洋や陸面の状態のゆっくりとした変動の影響

を受けた大気の変動であり、大気の外部変動と呼

ばれている。その代表がエルニーニョ現象に伴う

大気の変動である。２つ目は、外部からの影響が

なくても勝手に変動する大気の内部変動である。

熱帯の季節内変動や北極振動などがその代表であ

り、また、偏西風の蛇行もその性質が強い変動で

 
第 2.1.5図 熱帯の対流活動に伴う大気加熱が対流

圏上層(300hPa)の大気の流れに及ぼす影響（１月） 

平年の帯状平均風を基本場として、熱帯域の平年の

加熱を与えた場合の大気の線形応答。等値線は

300hPaの流線関数の帯状平均からの偏差で、値は任

意。Held et al.(2002)の fig.9を転載。 

 
第 2.1.3図 2m気温の平年値の７月と８月の差 

等値線間隔は１℃で＋は８月が７月より地上気温が

高い領域。長期再解析データの 2m気温の平年値

（1981～2010年の 30年平均値）より。 

 
第2.1.4図 30̊N～40̊Nで平均した2m気温の平年値

の５日当たりの変化率 

等値線間隔は 0.2℃（５日で 0.2℃の変化）で、＋は

日付とともに気温が上昇する時期。縦軸の日付は１

月６日～翌年の１月５日。１月６日のところに１月

６日と１月１日の気温の差を描画。横軸は経度で 100

˚E～180̊。長期再解析データの2m気温の平年値（1981

～2010年の 30年平均）。 
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ある。 

以上のことから分かるとおり、日本の平年の天

候を理解するには、海陸分布の影響を受ける大気

の季節変化について理解しておく必要がある。ま

た、日本の天候の平年からの偏りを理解するため

には、上記のことに加え、偏りをもたらす海洋や

陸面の状態の変動とそれによる大気の外部変動、

また、大気の内部変動について理解しておく必要

がある。 

本章では、まず第 2.2節で日本の平年の天候の

季節変化と年々変動について記述する。続いて、

第 2.3節で日本の平年の天候に影響を及ぼす、大

気と海洋の季節変化を中心に、その年々変動につ

いても記述する。特に、日本付近を流れる偏西風、

季節風に関係する停滞性の高・低気圧（シベリア

高気圧など）、アジアモンスーン、熱帯大気と海洋

の平年の季節変化について詳しく記述する。第

2.2節と第 2.3節は現象の「記述」が中心である

が、まずはデータ解析結果や天気図解析に基づき

「現象を知る」ことが重要なので、そのような構

成とした。一方、第 2.4節では、日本の平年の天

候からの偏りをもたらす主要な大気・海洋の変動

である、偏西風の蛇行とテレコネクション、熱帯

の季節内変動、エルニーニョ／ラニーニャ現象に

ついて、その実態とメカニズムを中心に解説する。

数値予報の結果を評価しつつ季節予報を作成する

ためには、対象とする現象に関する「記述」的な

知識に加え、「なぜそのように予測されているか」

を力学的に理解する能力も求められることから、

メカニズムについても説明する。ただし、季節予

報に関係する現象のメカニズムについては依然と

して十分に理解されていないことが多く、近年の

研究により理解が日々進んでいるという状況であ

る。このため、定説になっていないが、近年の重

要な研究成果に基づいてメカニズムを説明するこ

ともある。その場合には「こうだ」と言い切らず、

「このような研究がある」といった記述をするが、

ご理解頂きたい。 

特に断らない限り、この第２章で用いるデータ

は以下のとおりである。日本の天候に関しては、

気象庁の地上気象観測値と地域気象観測システム

（アメダス）による観測値である。大気循環場デ

ータは気象庁の長期再解析値(JRA-25/JCDAS)であ

る。積雲対流活動を推定するデータとして、米国

海洋大気庁(NOAA)から提供されている極軌道衛星

により観測された外向き長波放射量（OLR、単位: 

W/m2）を利用した。海面水温は Ishii et al.(2005)

の現場観測データを用いた気象庁の全球解析値

(COBE-SST)、海洋内部のデータは、気象庁全球海

洋データ同化システム(MOVE-G)により計算された

値(Usui et al. 2006)である。平年値としては、

1981～2010年の 30年平均値を用いた（気象庁 

2011）。また、季節の表記については、特に断わら

ない限りは北半球の季節を指す。 

 

参考文献 

気象庁, 2011: 2010年平年値. 平成 23年度季節予報研

修テキスト, 気象庁地球環境・海洋部. 104pp. 

Held, I. M., M. Ting, H. Wang, 2002: Northern winter 

stationary waves: Theory and modeling. J. 

Climate, 15, 2125–2144. 

Ishii, M., A. Shouji, S. Sugimoto, and T. Matsumoto, 

2005: Objective Analyses of Sea-Surface 

Temperature and Marine Meteorological Variables 

for the 20th Century Using ICOADS and KOBE 

Collection. Int. J. Climatol., 25, 865-879. 

Onogi, K., J. Tsutsui, H. Koide, M. Sakamoto, S. 

Kobayashi, H. Hatsushika, T. Matsumoto, N. 

Yamazaki, H. Kamahori, K. Takahashi, S. Kadokura, 

K. Wada, K. Kato, R. Oyama, T. Ose, N. Mannoji, 

and R. Taira, 2007: The JRA-25 Reanalysis. J. 

Meteor. Soc. Japan, 85, 369-432. 

Usui, N., S. Ishizaki, Y. Fujii, H.Tsujino, T. 

Yasuda, and M. Kamachi, 2006: Meteorological 

Research Institute Multivariate Ocean 

Variational Estimation (MOVE) system: Some early 

results. Adv. Space Res., 37, 806-822. 



- 17 - 

 

2.2 日本の天候の季節変化1 

季節予報では、予想される天候が平年の状態と

どう違うのかが主眼である。しかし同時に、平年

と隔たりがない場合にも、平年と同様にどのよう

な天候が見込まれるかは、予報における重要な情

報のひとつである。また、平年の天候からの隔た

りを予報するためには、まず、平年の天候を知っ

ておく必要がある。ここでは、平年の天候につい

て、平年値（統計期間 1981～2010年）をもとに見

ていく。これら平年の天候状態をもたらす循環場

のしくみは、第 2.3節で詳しく述べる。 

 
2.2.1 気温の季節変化 

 第 2.2.1図は、緯度の異なる主要都市として札

幌、東京、福岡、那覇における日平均、最高、最

低気温の平年値の季節変化を示したものである。 
 年間で最も気温が高い時期は、札幌、東京、福

岡では７月末から８月はじめ、那覇では７～８月

である。年間で最も気温が低いのは、４地点とも

１月末～２月はじめである。それぞれ、太陽高度

が最も高い、あるいは低い時期よりも１か月程度

遅い。札幌と那覇の夏季の気温差はおおよそ５℃

程度だが、冬季には 20℃弱と大きくなる。日最高

気温と日最低気温との差は札幌、東京、福岡では

いずれも 10℃弱だが、那覇は他地点と比べ小さい。 

                                                      
1 小林 健二 

 日を追っての気温の変化は、札幌、東京、福岡

では４月と７月に上昇率が大きく、那覇では３月

と６月に大きい。９月以降の気温の下降は札幌、

東京、福岡では 11月にやや下降率の大きい時期が

あるが、那覇での下降率はおおむねなだらかであ

る。どの地点も、春から夏への気温上昇よりも、

秋から冬にかけての気温下降の方が速い。 

 第 2.2.2図に７日、14日、28日、３か月平均気

温の平年並の範囲（平年値期間における 30年間の

値を低い順に並べた時の、中程 10個の値の範囲）

を示す（それぞれ平均期間の中日でプロットして

いる）。平均期間が短いものほど年ごとの変動が大

きいため、平年並の範囲も広い。７日平均気温の

平年並の範囲は±0.5℃を超える時期が多いのに

対し、３か月平均気温の平年並の範囲は±0.5℃を

下回り、±0.2～0.3℃のところもある。 

 平年並の範囲の大きさはその時期の年ごとの変

動の大きさに対応しているが、年ごとの変動に影

響を与える現象や影響の程度は地域や季節によっ

て異なる。北日本では、７月後半から８月前半に

かけて７日平均気温の平年並の範囲が広い時期が

見られ、また 11月には７日平均気温の平年並の下

限値が低い時期がある。一方、東日本では、２月

と７月に７日と 14日平均気温の平年並の範囲が

広く、西日本では、２月と 11月に平年並の範囲が 

 
第 2.2.1図 日最高気温（赤線）、日平均気温（黒線）、日最低気温（青線）の平年値 
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第 2.2.2図 ７日（赤線）、14日（緑線）、28日（青線）、３か月（紫丸）平均気温の平年並の範囲 

それぞれの平均気温の中日（３か月平均気温は真ん中の月）でプロットしている。 

広い時期がある。また、８月や９月は７日平均か

ら３か月まで平年並の幅に大きな差がない。沖

縄・奄美では、平年並の範囲が冬に広く、夏に狭

くなり、７日平均では２月の終わりから３月のは

じめに平年並の範囲が大きい。西日本と同じく８

月や９月は７日平均から３か月まで平年並の幅に

大きな差がない一方、冬季は差が大きい。 

 
2.2.2 降水量の季節変化 

 年降水量平年値の分布を第 2.2.3図に示す。 
 

 
第 2.2.3図 年降水量平年値の分布 

 

 
 全国的にみて年降水量が比較的多い地域は、東

北日本海側から北陸、山陰、九州北部にかけてと、

東海から九州南部にかけての太平洋沿岸、そして

沖縄・奄美であり、年降水量が 3,000mmを超える

地点もある。一方、北海道、東北太平洋側、関東

甲信、そして近畿・中国・四国の瀬戸内側では降

水量が比較的少なく、特に北海道ではオホーツク

海側を中心に年降水量 1,000mm未満の地点が多い。 
 第 2.2.4図に、日本海側の各都市（札幌、秋田、

新潟、鳥取、福岡）、および太平洋側の各都市（釧

路、仙台、東京、高知、鹿児島、那覇）における

旬降水量の平年値を示す。 
 日本海側のうち札幌、秋田、新潟、鳥取では冬

季の降水量がそれ以外の季節と比べ多いが、福岡

では太平洋側の地点や那覇と同様、冬季の降水量

は相対的に少ない。 

 北海道を除く各地点で梅雨時期に相当する降水

量の多い時期がみられ、那覇では５～６月、その

他は６～７月が該当する。梅雨時期に相当する降

水量のピークは、仙台、東京、高知ではあまり明

瞭ではないが、福岡や鹿児島、那覇では明瞭であ

る。また、秋雨の時期に当たる９～10月にも、釧

路、仙台、東京、鳥取、高知、那覇では降水量の

多い傾向がみられるが、５～７月と比べると不明

瞭である。ただし東京では、９月中旬から 10月上

旬の降水量は梅雨時期の降水量より多い。福岡で

は９月までは比較的降水量は多いが、10月に降水

量が少なくなる。なお、高知、鹿児島、那覇では

夏から秋にかけて、平年並の上限（黒い実線で示
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第 2.2.4図 旬降水量の平年値（左側が日本海側、右側が太平洋側の各都市） 

縦の黒い線は平年並の範囲を示す。 
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された区間の上限）が平年値を下回る場合があり、

極端な多雨の年が平年値を引き上げているものと

考えられる。 

 梅雨期間に相当する５月、６月、７月の降水量

の平年値を第 2.2.5図に示す。 

 

 
 

 
 

 
第 2.2.5図 ５月、６月、７月の月降水量の平年値 

 

 

 季節予報では、梅雨期間の降水量は沖縄・奄美

は５月と６月の降水量の合計、それ以外の地方（北

海道を除く）では６月と７月の合計としている。

以下、月ごとに降水量の多い地点を見ていくと、

まず５月は、沖縄・奄美と西日本太平洋側を中心

に 200mm以上となる地点がある。６月は、沖縄・

奄美と西日本太平洋側と西日本日本海側の一部、

東日本太平洋側の一部で 200mm以上の地点が多く

なり、九州では 500mmを超える地点が出てくる。

７月になると、西・東日本日本海側や東北地方で

も 200mm以上の地点がみられるようになり、九州

では６月に引き続き 500mm以上の地点が分布する。

一方、沖縄・奄美ではおおむね 200mmを下回る。

季節の進行に伴って降水量の多い地域が次第に北

上する様子がわかる。 

 
2.2.3 日照時間の季節変化 

 第 2.2.6図に、年間日照時間、１月、８月、９

月の月間日照時間の平年値の分布を示す。年間日

照時間は、北・東・西日本太平洋側と沖縄・奄美

で相対的に多く、1,600時間を超える地点が広く

分布している。北・東・西日本日本海側で相対的

に日照時間が少ないのは冬季の曇天のためであり、

１月の月間日照時間の分布図では、北海道日本海

側から山陰にかけて日照時間が少ない傾向が明瞭

に現れている。一方、８月の月間日照時間は、北・

東日本太平洋側で他の地域に比べやや少なくなっ

ているのが認められる。９月は、全国的に８月よ

り日照時間が少なくなる中、特に東北から関東甲

信、北陸から山陰にかけて相対的に少ない領域が

見られる。 
 第 2.2.7図に、日本海側の各都市（札幌、秋田、

新潟、鳥取、福岡）、および太平洋側の各都市（釧

路、仙台、東京、高知、鹿児島、那覇）における

旬間日照時間の平年値を示す。 

 冬季は、日本海側の札幌、秋田、新潟、鳥取、

福岡では日照時間が少ない一方、太平洋側では夏

季とほぼ同様の日照時間となっている（ただし、

太平洋側であっても鹿児島ではやや減少がみられ

る）。那覇は冬季には日本海側の地点と同様に日照

時間は少なくなる。冬季の可照時間は夏季に比べ

少なくなるので、晴れの日（季節予報では日照率

＝可照時間に占める日照時間の割合、が 40%以上

の日を“晴れの日”という）がどれくらいあるか

については、後述の晴れ日数を参照されたい。 
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第 2.2.6図 年間日照時間、および１月、８月、９月

の月間日照時間の平年値 

 

札幌では７月中旬に日照時間が他の時期に比べ

やや少なくなるが、他の地点に比べ同時期の減少

の程度は小さい。釧路では６～８月の日照時間が

他の時期に比べ少ないが、前後の５月や９月と比

べこの時期の降水量が特に多いわけではない。秋

田から鹿児島にかけての各地では、梅雨に相当す

る６～７月の日照時間が少なく、仙台、東京、新

潟、鳥取では９～10月にもやや不明瞭ながら日照

時間の減少がみられる。一方、那覇では、冬季か

ら６月中旬までの日照時間の少ない時期と、６月

下旬以降の日照時間の多い時期との違いが明瞭で

ある。 

 

2.2.4 晴れ日数、降水日数の季節変化 

 季節予報では、日照率（その日の可照時間に対

する日照時間の割合）が 40%以上の日を「晴れの

日」、降水量が 1.0mm以上の日を「降水ありの日」

と呼ぶ。それらの平年値期間における出現率を第

2.2.8図および第 2.2.9図に示す（日本海側の地

方を左、太平洋側の地方を右に並べている）。 

 日本海側で冬季に晴れの日が少なくなる一方、

降水ありの日が多くなるのは、降水量や日照時間

の季節変化で見たのと同じ傾向である。なお九州

北部では、冬季に晴れの日が少なくなり降水あり

の日が多くなる傾向はあるものの日本海側の他の

地域と比べ、その程度が小さい。奄美と沖縄は、

冬季に晴れの日が少なくなる一方、降水ありの日

が多くなり、日本海側の地域と同様の傾向を示す。 

 ３月は日本海側では晴れの日の増加、降水あり

の日の減少が顕著な期間にあたる。一方、東・西

日本太平洋側では晴れの日が多いものの、３月後

半に前後の月と比べ降水ありの日が少し増える時

期が見られる。４月には日本海側でも晴れの日が

多くなる。 

 梅雨の時期に対応し、沖縄と奄美では５月～６

月前半、また東北から九州南部にかけては６～７

月に、晴れの日が少なく降水ありの日が多くなる。

ただし、沖縄と奄美では５月の前半に一時、晴れ

の日が多くなる時期がみられる。北海道では、日

本海側では７月に晴れの日がやや不明瞭ながらも 
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第 2.2.7図 旬間日照時間の平年値 

縦の黒い線は平年並の範囲を示す。 
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第 2.2.8図 「晴れ（日照率 40%以上）の日」「降水あり（降水量 1.0mm以上）の日」の平年の出現率（北海道

日本海側～近畿太平洋側） 

細い実線は平年並の上限・下限を示す。該当日を中日とする７日間合計の予報区内の平均値を日別に集計し、そ

れらの結果を平滑化（９項移動平均を３回行う KZフィルターを用いる）してある。 
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第 2.2.9図 「晴れ（日照率 40%以上）の日」「降水あり（降水量 1.0mm以上）の日」の平年の出現率（山陰～

沖縄） 

細い実線は平年並の上限・下限を示す。該当日を中日とする７日間合計の予報区内の平均値を日別に集計し、そ

れらの結果を平滑化（９項移動平均を３回行う KZフィルターを用いる）してある。 

 

少なくなる時期がある。北海道のオホーツク海側 

と太平洋側では６～８月にかけて、降水ありの日

は他の季節と比べほとんど変わらないが、晴れの

日は少なくなる。 

 奄美と沖縄は、６月後半から晴れの日が急激に

多くなり、７月にはその出現率は、全国でも最も

大きい７～８割に達する。このほか、東・西日本

では７月下旬から晴れの日が急激に多くなり８月

にかけて多い状態が続く。 
 ９～10月に晴れの日が少なく降水ありの日が

多くなるのは、東北から九州までの各地で比較的

明瞭に見られ、関東甲信では最も明瞭である。 
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 11月は日本海側で晴れの日が次第に少なくな

り、降水ありの日は次第に多くなる。 
 
2.2.5 降雪量、積雪の深さの季節変化 

 第 2.2.10図に年間降雪量平年値の分布図を示

す。日本海側のうち、北海道から北陸にかけての

山間部、岐阜県や鳥取県の山間部の一部で降雪量

が多く、所々で年降雪量が 1,000cmを超えるとこ

ろが見られる。また、東北北部から北海道にかけ

ては一部を除いて年降雪量が 400cm以上の地点が

広く見られる。 

 年間の最も積雪の深い時期に相当する２月中旬

の平年の最深積雪は、北海道日本海側、東北日本

海側、北陸と関東甲信北部に 150cmを超えるよう

な地点がみられる。 

 第 2.2.11図に、札幌、青森、高田、新潟、豊岡、

鳥取における旬降雪量、旬最深積雪の平年値を示

す。 

 降雪量や積雪のある期間は北日本ほど長いが、

値は必ずしも北ほど大きいということではなく、 

 

 
 

 
 

第2.2.10図 年降雪量および２月中旬の最深積雪の平

年値 

 

 

 

 
 
第 2.2.11図 旬降雪量（棒グラフ）と旬最深積雪（折

れ線グラフ）の平年値 

縦の黒い線、細い折れ線は平年並の範囲を示す。 
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地形などの影響を大きく受ける。年間で降雪量の

最も多い時期は、各地とも１月下旬となっている。

積雪が最も多いのは、札幌と青森では降雪量のピ

ークから遅れ２月中～下旬、高田では２月上旬、

そのほかの新潟、豊岡、鳥取では降雪量のピーク

と同じ１月下旬である。降雪量に対する積雪の比

は、札幌、青森、高田でほかの地点より大きい傾

向が見られ、２月以降でより顕著である。 

 なお、旬降雪量、旬最深積雪とも、平年の値が

平年並の上限値を上回っている場合があるが、こ

れは平年値の算出に使った 30年間のデータが、相

対的に値の小さい年が多い一方、飛びぬけて値の

大きな年が少数存在する、という特徴を持ってい

ることによる。 

 初雪（寒候年に降雪を初めて観測した日）と終

雪（寒候年に最後に降雪を観測した日）の平年値

は、第 2.2.1表のとおりである。おおまかには、

初雪は北ほど早く終雪は北ほど遅いが、東京の初

雪はこの中では最も遅く１月はじめで鹿児島とほ

ぼ同じである。 

 
 
 
第 2.2.1表 札幌、仙台、新潟、東京、大阪、鳥取、

福岡、鹿児島における初雪と終雪の平年日 

 

地点 初雪（平年日） 終雪（平年日） 

札幌 10月 28日 ４月 19日 

仙台 11月 24日 ４月７日 

新潟 11月 24日 ３月 30日 

東京 １月 3日 ３月 11日 

大阪 12月 22日 ３月 11日 

鳥取 12月５日 ３月 25日 

福岡 12月 15日 ３月５日 

鹿児島 １月２日 ２月 16日 

 
 
 
 
 
 
 

2.2.6 気温の変動度の季節変化 

 気温を数週間程度の期間で平均した値が平年並

であっても、その期間内で高温の時期と低温の時

期が交互に現れるなど気温の変動の大きな場合が

ある。気温の変動には、移動性低気圧や高気圧な

ど総観規模の擾乱の通過に伴う短い周期の変動と、

偏西風の大規模な蛇行や夏の太平洋高気圧の勢力、

冬のシベリア高気圧の張り出しの変化などに伴う

数日を超えるスケールの変動がある。 

 一定期間内（ｎ日間）における気温の変動の大

きさを以下の式で見積もり、「気温の変動度」と呼

ぶことにする。 

気温の変動度＝ 


ｎ

ｎ 1i
1-ii T-T1

 

 ここで、ｉ日目の気温（日別気温または５日移

動平均気温）を Tiとし、それに日別気温を使えば

結果は「日別気温の変動度」、５日平均気温を使え

ば「５日平均気温の変動度」となる。５日平均気

温の変動度は、偏西風の大規模な蛇行の影響など

数日以上の周期の変動の大きさを表し、日別気温

の変動度は５日平均気温の変動度に、低気圧や高

気圧の通過に伴う短い周期の変動が加わったもの

とみることができる。 

 第 2.2.12図に、地方ごとの気温の変動度（青

線：５日平均気温の変動度、紫線：日別気温の変

動度）の平年値の季節変化を示す。当然のことな

がら日別気温の変動度は、５日平均気温の変動度

より大きく、夏季において、前者は後者の２倍程

度、それ以外の季節は３倍程度となっている。 

 日別気温、５日平均気温、どちらの気温の変動

度も季節によって値が変わる。どの地方もおおむ

ね春と秋に極大、夏に極小がある。春の極大は西

日本や沖縄・奄美では２～３月、東日本では３～

５月、北日本では極大が不明瞭である。秋の極大

は北日本では 11月、東・西日本では 11～12月で、

沖縄・奄美では極大が不明瞭である。また、夏の

極小は沖縄・奄美では他の地方より明瞭である。 
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第 2.2.12図 地方ごとの気温の変動度（青線：５日平均気温の変動度、紫線：日別気温の変動度）の平年値 
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2.3 日本の天候の季節変化をもたらす大気循環

場の季節変化 

本節では、第 2.2節で示した日本の天候の季節

変化をもたらす大気循環場の季節変化について、

その要因も含めて説明する。まず、第 2.3.1項～

第 2.3.3項で、偏西風、移動性擾乱、太平洋高気

圧など日本の天候に直接影響を与える現象の季節

変化と年ごとの変動について述べる。続いて第

2.3.4項～第 2.3.5項では、これらの現象の変化

の背景となる、アジアモンスーン、熱帯域大気・

海洋循環場の季節変化について述べる。 

 

 

 

2.3.1 日本付近のジェット気流の変化とその要

因1 

本項は、中三川(2007)をもとに、2010年平年値

を用いて、加筆・修正したものである。 

 

（１）偏西風とジェット気流 

極を中心にして西から東に向かって吹く地球規

模の帯状風を偏西風という。偏西風には中緯度帯

の対流圏を吹くもののほか、成層圏や熱帯の上空

で卓越する西風もあるが、ここでは中緯度帯の対

流圏に注目する。第 2.3.1.1図は帯状平均した東 

 

 

                                                      
1 中三川 浩 

第 2.3.1.1図 帯状平均東西風平年値と帯状平均気温月平均平年値の鉛直分布（1000～10hPa） 

(a)１月、(b)４月、(c)７月、(d)10月 

白線は帯状平均東西風で等値線の間隔は 5m/s毎、黒線は帯状平均気温。等値線の間隔は 10℃毎。平年

値は 1981～2010年の 30年平均値。 
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西風および気温の季節別の分布である。この図で

示されるように、偏西風は南北両半球の中緯度帯

の対流圏を年間を通して吹いている。偏西風は中

緯度帯を南北両半球取り巻くように帯状に幅を持

って吹いているので、これらの地域を偏西風帯と

呼んでいる。また、このうち、対流圏上部に見ら

れる偏西風の特に強い部分をジェット気流と呼ん

でいる。その状態が、強い流れが幅の狭い領域に

集中する気体の噴流に似ていることから、こう名

付けられた（朝倉 1985）。気象解説では、「偏西風 

の軸」と呼ぶこともある。 

偏西風帯には波動が観測され、偏西風は北にあ

るいは南に蛇行する性質があり、北半球では一般

にもっとも北上したところが気圧の尾根、もっと

も南下したところが気圧の谷に対応している。以

下、偏西風の中でもっとも風の強い部分であるジ

ェット気流について、詳しく解説する。 

ジェット気流は、高緯度側の 300hPa付近（上空

約 9,000メートル）に中心を持つものと低緯度側

の 200hPa付近（上空約 12,000メートル）に中心 

を持つものに、明確に分かれて存在することがし

ばしば見られ、前者を寒帯前線ジェットあるいは

極前線ジェット、後者を亜熱帯ジェットと呼んで

いる。それぞれのジェットの成因は異なっており、

以下のとおりである。 

まず、亜熱帯ジェットの成因について説明する

前に、その成因に重要な熱帯域での循環について

簡単に述べておく。対流活動が活発な熱帯域では

上昇気流が発生し、対流圏上層で極側に向かい 30

˚N帯付近で下降する。対流圏下層では赤道側に向

かう流れが見られる。このような低緯度における

子午面方向の南北直接循環をハドレー循環という

（第 2.3.5項（３）参照）。この循環の上昇気流域

は対流活動が活発な熱帯収束域に、下降気流域は

亜熱帯高気圧域に対応する。このハドレー循環に

伴い低緯度側の角運動量（西風運動量）が極向き

に輸送され、収束することで、亜熱帯ジェット（強

い西風）が形成される。一方、寒帯前線ジェット

は、寒気と暖気が接し、等温線が集中して大きな

水平温度傾度が生じる場所に、温度風の関係を満

たすように形成される。寒帯前線ジェットは、傾

圧不安定波が亜熱帯ジェットの持つ西風運動量を

北に運ぶことにより、維持・強化される。一方で

亜熱帯ジェットは減速する。なお、亜熱帯ジェッ

トも温度風の関係を満たしているが、主な成因は

前述の通り、角運動量の収束により説明される。

第 2.3.1.1図から、対流圏ではジェット気流付近

で水平方向の温度傾度が大きく、温度風の関係を

満たしていることが確認できる。 

次に、寒帯前線ジェットと亜熱帯ジェットの変

動性の違いについて説明する。寒帯前線ジェット

は、主に寒帯前線に付随して現れることから、寒

帯前線の移動や水平温度傾度の変化に応じて、比

較的短時間に大きく蛇行したり、分流や合流を繰

り返す性質がある。しかもその位置は年により大

きく異なるため、平均図（平年図）では不明瞭と

なる。これを具体例で示す。 

第2.3.1.2図は200hPaの風ベクトルと東西風で、

それぞれ、７月の月平均の平年図（同図(a)）（1981

～2010年の 30年平均、以下同様）、2012年７月の

月平均図（同図(b)）、2012年７月 20日の日平均

図（同図(c)）である。平年の月平均（７月）と特

定の年の月平均（2012年７月）を比べると、特定

の年の月平均のほうが、寒帯前線ジェットが明瞭

に示されることがわかる。さらに、特定の日平均

（2012年７月 20日）と月平均（2012年７月）を

比べると、特定の日平均の寒帯前線ジェットが明

瞭で蛇行が大きいことがわかる。 

一方、亜熱帯ジェットは、寒帯前線ジェットに

比べて蛇行が小さく、位置の変化が小さいために、

平均図でも明瞭である。第 2.3.1.2図(a)～(c)を

比較すると、いずれの図も亜熱帯ジェットが明瞭

である。また、ほぼ同じ緯度帯で環状に取り巻い

て存在しているため、帯状平均した図（第 2.3.1.1

図）でも明瞭に認められる。 

亜熱帯ジェットは、冬は赤道寄りに位置し、年

間を通じて最も強い。北半球の場合、平年の月平

均帯状平均場（第 2.3.1.1図(a)）での風速はジェ

ットの中心で 40m/s程度となる。特に、寒帯前線

ジェットと合流する日本付近からその東海上で最
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も強く、月平均は平年で 70m/s程度、年によって

は 90m/s近くに達する場合もある。当然、日々の

変動はより大きく、100m/sを超えることも珍しく

ない。夏には、亜熱帯ジェット気流は高緯度寄り

に位置し、弱くなる。帯状平均場での中心付近の

風速は、北半球で 20m/s程度である（第 2.3.1.1

図(c)）。 

 
（２）日本付近のジェット気流 

ここでは、日本の天候に関係の深いユーラシア

大陸から北太平洋にかけてのジェット気流の季節

変化などの特徴について解説する。 

第 2.3.1.3図は、ユーラシア大陸から日本付近

の 200hPaの風ベクトルと東西風の平年値を季節

別（１月、４月、７月、10月）に示したものであ

る。 

冬は 30̊N付近を吹く亜熱帯ジェット気流とユ

ーラシア大陸上の 50̊N～60̊N帯を吹く寒帯前線

ジェット気流が日本付近で合流し、日本の南海上

で 70m/sを超える強いジェット気流が形成されて

第 2.3.1.2図 200hPa風ベクトルと東西風 

(a)７月の月平均の平年値、(b)2012年７月の月

平均値、(c)2012年７月 20日の日平均値 

東西風は 10m/s毎。赤の実線は亜熱帯ジェット、

青の破線は寒帯前線ジェットのおおよその位置

を示す。風ベクトルスケールは右下に示した。

平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 
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いることがわかる（第 2.3.1.3図(a)）。 

春にはジェット気流は次第に北上し、日本付近

でジェット気流の中心は西日本付近まで北上する

（第 2.3.1.3図(b)）。また、チベット山岳付近で

はその上流側や下流側に比べ東西風がやや弱まり、

弱い蛇行がみられることから、亜熱帯ジェット気

流がチベット山岳の南や北を迂回する傾向がある

ことを示唆している。 

その後、ジェット気流は夏にかけてさらに北上

し、その中心軸は７月には東北地方（第 2.3.1.3

図(c)）に、８月には北海道の北まで北上する（図

略）。夏の寒帯前線ジェット気流は、70̊N付近に

見られ、亜熱帯ジェット気流と寒帯前線ジェット

気流の日本付近での合流は見られず、他の季節に

比べて分流傾向が明瞭となる。このため、他の季

節と異なり、日本付近でジェット気流が強まると

いう傾向は見られない。 

８月以降、次第にジェット気流は南下し、10月 

 

 

 

には東日本付近にジェット気流が位置するように

なる（第 2.3.1.3図(d)）。 

次に、日本付近でのジェット気流の季節変化を、

140̊Eに沿う200hPa東西風の平年の緯度時間断面

図（第 2.3.1.4図）を用いて連続的に見る。12月

から２月までは位置の変化は殆ど無く、３月以降

風速は弱まりながらゆっくり北上する。７月の中

頃には、ジェット気流の軸は不連続に北上する。

これが梅雨明けに相当する変化を示している。 

第 2.3.1.4図には現業的に亜熱帯高気圧の勢力

の目安とされている500hPaの高度5,880ｍの等値

線、および北への張り出しの状況が分かり易いよ

う 5,870mの等値線も記入した。この図では、６月

中頃から７月中頃にかけて、亜熱帯高気圧の北上

は緩やかとなっている。これは、梅雨前線がその

北縁に位置し、本州付近では梅雨による曇雨天が

続くことに対応している。一方、沖縄・奄美では

亜熱帯高気圧の緩やかな北上の過程で６月下旬に 

 

 

 

第 2.3.1.3図 200hPaの風と東西風の月平均平年値の分布 

(a)１月、(b)４月、(c)７月、(d)10月 

東西風の等値線間隔は 10m/s毎。風ベクトルのスケールは右下に示した。平年値は 1981～2010年の 30年

平均値。 
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その勢力下に入り、梅雨明けを迎える。７月下旬

には亜熱帯高気圧の勢力が一気に強まり、本州付

近はその勢力下に入る。同時に亜熱帯ジェット気

流も北日本以北に北上する。これが、循環場から

見た梅雨明けである。 

日本付近で７月下旬に不連続にジェット気流が

北上するのは、亜熱帯高気圧が急速に強まること

と関連しているが、亜熱帯高気圧が急速に強まる

理由として、次の研究がある。 

梅雨明けに先立つ数週間前から、西部太平洋域

で形成される亜熱帯高気圧の一部である小笠原高

気圧が海上風速を弱め、海面水温が上昇すること

により、この地域で７月下旬に対流活動が急速に

発達する。それにより、小笠原帯高気圧がその北

側で強まる(Ueda and Yasunari 1996)との考えで

ある。この研究は、亜熱帯高気圧の強まりの要因

を対流活動の変化に求めたものであるが、一方、 

亜熱帯ジェット気流上を定常ロスビー波2が伝播

し、西風が弱くなる日本付近で波が増幅し、小笠

原高気圧が強まる（シルクロードパターン）とい

った研究もある(Enomoto 2004)。最近の研究では、

Ueda and Yasunari(1996)が指摘した７月下旬の西

部太平洋域での急速な対流活動の発達について、

Wu and Chou(2012)は対流圏上層の循環の変化の影

響も指摘している。すなわち、７月下旬の亜熱帯

ジェット気流の急速な北上に先立ち、亜熱帯ジェ

ット気流の弱まりがみられ、これに伴い下流側の

循環が急速に変化し、日付変更線付近のミッドパ

シフィックトラフ域（第 2.3.5項（３）参照）で

対流圏上層の発散が強化されることや対流圏上層

の高渦位が南下西進することなどにより、西部太

平洋域の対流活動が活発化するとの考えである。

これらの効果とともに Enomoto(2004)が指摘した

シルクロードパターンが影響して、循環の不連続  

                                                      
2 地球の回転の影響で、大気中や海洋に存在する長いス

ケールの波をロスビー波と呼び、そのうち、波の位相

が停滞するものを定常ロスビー波と呼ぶ。ロスビー波

について詳しくは第５章を参照されたい。 

第 2.3.1.4図 140̊Eに沿う 200hPa東西風平年値の緯度・時間断面図 

等値線の間隔は 5m/s毎。黒太線は 5870m、5880m、5890mの等値線。5880mの等値線は亜熱帯高気圧の勢力

範囲の目安として用いられる。140̊E(100̊E)の西風の強風軸を青（赤）破線で示す。平年値は 1981～2010

年の 30年平均値。 
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な変化をもたらしていると指摘している。このよ

うに、季節変化に伴う亜熱帯ジェット気流沿いの

定常ロスビー波の増幅や西部太平洋域での対流活

動の急激な強まりに対応して、７月下旬に日本付

近で亜熱帯ジェット気流が不連続に北上する、と

考えられる。 

８月以降、ジェット気流は次第に風速を強めつ

つ南下する。南下のスピードは、春の北上に比べ

て早く、日本付近での冬から夏へのジェット気流

の変化と夏から冬への変化は対称的ではない。こ

うしたジェット気流の季節変化の非対称性は、ア

ジアモンスーンの地域的な季節変化と密接に関係

している。すなわち、夏のアジアモンスーンに伴

う対流活動の活発化は、３つのフェーズに分けら

れ、５月中頃からインドシナ半島、６月にはイン

ドで、そして最後に７月下旬以降東アジアや西部

太平洋で活発化する(Chou et al. 2011)。こうし

た対流活動の活発化やチベット上での加熱に伴い

チベット高気圧が強化され、アジア大陸上ではジ

ェット気流は順調に北上する（第 2.3.1.4図に

100°Eでのジェット気流の軸を赤線で示す）。これ

に対して、日本付近では、ジェット気流を大きく

北上させる要因となる西部太平洋での対流活動の

活発化は７月下旬以降であることから、ジェット

気流の北上が大陸に比べ遅れる。一方、夏のモン

スーン活動に伴う対流活動の弱まる時期は、地域

的に大きな差がない(Wang and Ho 2002)。こうし

たことから、大陸上ではジェット気流の北上や南

下が比較的対称（第 2.3.1.4図の赤線）であるの

に対し、日本付近では夏のジェット気流の北上が

遅くなる分、季節的なジェット気流の変化の非対

称性が大きくなるといえる（第 2.3.1.4図の青線）。

このジェット気流の季節変化の非対称性が、第

2.1節で述べた日本の気温の季節変化の非対称性

と対応している。 

 
（３）回帰分析から見たジェット気流の変動と日

本の天候 

ジェット気流の変動と関連した北半球規模で卓

越する変動として北極振動(A0)が知られている。

AOは、冬期に卓越し、北極域と中緯度域の気圧偏

差が逆符号となるほぼ同心円状の偏差パターンで

あり、成層圏にまで及ぶような背の高い構造をも

つ（Thompson and Wallace(1998)や第 2.4.1項（３）

を参照）。 

AOの変動と日本の天候は密接に関連しており、

その変動の監視や予測は大変重要である。AOの指

標として、気象庁では冬平均の 500hPa高度場の主

成分分析（非回転）の第１主成分を監視しており、

そのスコアが正(負)の場合には、高緯度側の

500hPa高度が負（正）偏差、中緯度帯が正（負）

偏差となり、日本では暖冬（寒冬）となりやすい。

AOは、寒帯前線ジェット気流の強弱に関連するジ

ェット気流の南北振動パターンであるともいえ、

前田ら(2006)は、記録的低温となった 2005年 12

月のジェット気流の異常（ジェット気流が 35̊N

付近で極端に強く、55̊N付近で極端に弱い）とそ

の維持、すなわち負の AOの維持の要因について考

察を行っている。また、2009/2010年冬はエルニ

ーニョ現象が発生していたが、負の A0が卓越した

ため、エルニーニョ現象に伴う日本付近への大気

場への影響が不明瞭であった。 

一方、夏のジェット気流の変動と日本の天候と

の関連では、記録的冷夏となった 2003年の状況が

特徴的であった。2003年夏の循環場の特徴として、

帯状平均した寒帯前線および亜熱帯ジェット気流

が平年に比べ明瞭であり、ダブルジェットの構造

をしていたことが挙げられる。前田ら(2005)は、

ユーラシア大陸で寒帯前線ジェット気流が明瞭で

あったことが、定常ロスビー波の導波管3の役割を

果たしており、波のエネルギーの伝播により東シ

ベリアで気圧の尾根が発達し、オホーツク海高気

圧が維持されたことを指摘している。 

このように、日本周辺でのジェット気流の位置

                                                      
3 中緯度に狭く強いジェット気流が存在すると、この緯

度帯では、ある東西波長の定常ロスビー波は極向きに

伝播する場合も赤道向きに伝播する場合も屈折し、ジ

ェット気流の存在する緯度帯から外へ伝播できない。

この様子が、工学の分野での光や波を閉じ込めて効率

良く伝送することができる管と類似しているため、導

波管という言葉が使われている。詳しくは第 5.1.9項

参照のこと。 
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や強さの変動と、日本の天候が密接に関連してい

ることは、過去の様々な調査や研究から明らかと

なっている。ここでは、日本の天候とジェット気

流の南北変動や強さの関係を、気温や降水量と

200hPaの東西風速の回帰係数分布により、解説す

る。なお、ジェット気流（偏西風）の蛇行も日本

の天候に大きく影響するが、それについては、第

2.4.1項で詳述する。 

各季節の中間月（１月、４月、７月、10月）で

の 200hPa東西風偏差について、地域平均した月平

均気温平年差（第 2.3.1.5図）および月降水量平

年比（第 2.3.1.6図）との線形回帰係数を示す。

ここでは東日本の月平均気温平年差および西日本

太平洋側の月降水量平年比との関係のみ示す。回

帰係数分布図は規格化した気温偏差（降水量平年

比）が+1.0のときの 200hPa東西風の偏差の分布

を示している。t検定により 5%の危険率で有意な

領域を陰影で示している。また、平年の特定の東

西風速の等値線を紫の線で示す。 

気温に関しては、第 2.3.1.5図(a)に示すように、

第 2.3.1.5図 東日本の気温偏差と 200hPa東西風の回帰係数 

(a)１月、(b)４月、(c)７月、(d)10月 

回帰係数の等値線の間隔は 1m/s毎。気温が正偏差の場合に、青系統の線は東風偏差を、赤系統の線は

西風偏差を表す。ｔ検定により 5%の危険率で有意な領域を陰影で示した。紫の線は、平年の(a)60m/s、

(b)(d)40m/s、(c)20m/sの等値線を示す。統計期間は 1981～2010年。 
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１月における東日本の気温の変動は、日本の南海

上から太平洋上の 30̊N帯での西風とシベリアか

らアリューシャン列島の 60̊N帯での西風の強弱

のコントラストと関連している。これは、亜熱帯

ジェット気流と寒帯前線ジェット気流が日本付近

で合流し、日本の南海上から太平洋上で平年より

西風が南偏して強いときには東日本では低温とな

り、逆に、両者の合流が弱く平年より西風が北偏

している場合には高温になることを表している。

この傾向は概ね各季節に共通している（同図(b)

～(d)）。図には示さないが、他の地域も、亜熱帯

ジェット気流の直接の影響が見られなくなる夏の

沖縄・奄美を除き、地理的位置の違いに応じて、

回帰係数の南北方向のずれや大きさの違いは見ら

れるが、類似した偏差パターンが見られる。 

さらに、季節進行の早さという観点から４月と

10月のジェット気流の位置や強弱の関係を見る。

４月の低温時には亜熱帯ジェット気流が中心付近

で強い傾向がある（第 2.3.1.5図(b)）。第 2.3.1.4

図から亜熱帯ジェット気流が同緯度帯で４月より

も３月に強いことを考えると、４月の低温時は３

月のジェット気流の特徴を有しており、循環場の

観点から季節進行が遅いといえる。10月の低温時

は、４月と異なりジェット気流の中心の南側で強

い特徴がある（第 2.3.1.5図(d)）。第 2.3.1.4図

から 10月から 11月にかけては亜熱帯ジェット気

流が南下しつつ強まることを考えると、10月の低

温時は、11月の特徴を有しており、やはり循環場

第 2.3.1.6図 第 2.3.1.5図と同じ。ただし、西日本太平洋側の降水量平年比との回帰係数 
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の観点から、季節進行が早いといえる。 

次に、降水量とジェット気流の関係について概

観する（第 2.3.1.6図）。１月の西日本太平洋側の

降水量とジェット気流については、有意な相関の

領域が少ないが、日本の南でジェット気流が弱い

傾向が見られる。これは気温との関係で見られた

ように亜熱帯ジェット気流と寒帯前線ジェット気

流の合流が弱いことに対応し、冬型の気圧配置が

持続しにくく、その分擾乱の影響を受けやすいこ

とを示唆している。これは他の地域の太平洋側の

降水量とも共通している。４月と 10月は気温と同

様に、亜熱帯ジェット気流が南偏している場合に

は降水量が少なくなる。東日本太平洋側の降水量

との関係でも、この東西風の特徴は共通している。

７月になると、降水量が多いときに、亜熱帯ジェ

ット気流が南偏しかつ強いことを示しており、４

月や 10月とは北偏・南偏という点では逆の関係と

なる。７月は梅雨時期にあたり、亜熱帯ジェット

気流が南偏しているということは、梅雨前線の北

上が見られない、あるいは遅いということに対応

しているためとみられる。また、亜熱帯ジェット

が強いということは、傾圧性が強く、擾乱の活動

が活発であることを示唆している。Sampe and 

Xie(2010)は、梅雨期には大気中層のジェット気流

は大陸の暖気を移流するために上昇気流をもたら

し、対流不安定な成層と非断熱的な加熱を通じて

活発な対流活動を形成することにより、梅雨前線

帯の降水を維持していると指摘している。 

なお、このような西日本太平洋側の特徴が他の

地域に必ずしも共通して見られるわけではないこ

とには注意が必要である。冬の日本海側の降水量

は寒気の強さと関連が見られ、一方、盛夏期の沖

縄・奄美での降水量は亜熱帯高気圧の動向と関連

が強い。また、他の季節や地域においてもジェッ

ト気流の位置や強さと降水量の多寡に関連する低

気圧の経路や活動が必ずしも連動しているわけで

はないので、降水量とジェット気流の関係は単純

ではない。 
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2.3.2 日本付近の移動性擾乱の活動の変化とそ

の要因 1 

本項は、藤川(2007)をもとに、2010年平年値を

用いて、加筆・修正したものである。 

 

（１）移動性擾乱の気候的特徴 

総観規模の移動性の低気圧や高気圧（傾圧不安

定波）のことを移動性擾乱と呼び、中緯度帯では

一般に偏西風に流され、西から東に移動する。こ

うした移動性擾乱は、傾圧不安定理論によれば、

                                                      
1 中三川 浩 

成長率はコリオリ因子（ｆ）や西風の鉛直シアー

（温度風平衡を通じて南北温度傾度に比例）に比

例することが示されており、数日のスケールで発

達する（中村 1995）。第 5.1.8項で説明するとお

り、移動性擾乱は、亜熱帯ジェット気流に伴う西

風運動量を北向きに運ぶことや北向きの熱輸送を

行い、鉛直シアーを弱める一方、中緯度帯のジェ

ット気流を維持・強化するという効果があり、ジ

ェット気流と移動性擾乱は密接に関係している。

2009/2010年冬は、記録的に大きい負の AOが卓

第 2.3.2.1図 300hPaの移動性擾乱活動度の月平均平年値の分布 

(a)１月、(b)４月、(c)７月、(d)10月 

等値線間隔は 30m2/s2毎。紫線は 300hPa東西風の平年の(a)40m/sおよび 60m/s、(b)(d)30m/s、(c)20m/sの等値

線を示す。統計期間は 1981～2010年。 
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越・持続し、北半球中緯度帯の各地で寒波に見舞

われた。前節でも述べたように AOは、ジェット気

流の南北振動パターンであり、この年の冬の北半

球は強い亜熱帯ジェット気流と弱い寒帯前線ジェ

ット気流が特徴的であった。こうしたジェット気

流の変動を維持・強化した要因として、移動性擾

乱が一定の役割を果たしていたことが気象庁

(2010)の解析で明らかとなっている。 

このような移動性擾乱の平年の季節変化を見る

ために、第 2.3.2.1図に各季節（中央月）の 300hPa

の移動性擾乱の活動度 2を示す。300hPaを使用す

るのは移動性擾乱の活動度が最も大きく、またジ

ェット気流との相互作用が明瞭であるためである。

擾乱の成長率が大きいのは大陸東岸沖のジェット

気流が最も強いあたりであるが（中村と三瓶

2005）、擾乱は発達しながら東に移動するため、移

動性擾乱の活動度の大きい場所はジェット気流の

弱まる場所（いわゆるジェットの出口）の強風軸

                                                      
2 風の東西成分および南北成分に２～８日のバンドパ

スフィルターを施して抽出した高周波成分から求めた

単位質量当たりの運動エネルギーを移動性擾乱の活動

度と定義した。 

のやや北側に位置している。具体的には、太平洋

北部と大西洋北部にその極大域があり、これらの

領域はストームトラックとも呼ばれている。日本

付近での移動性擾乱の季節変化を連続的に見るた

めに、140̊Eに沿う 300hPaの移動性擾乱の平年の

緯度時間断面図を示す（第 2.3.2.2図）。季節的に

はジェット気流の強い春や秋に擾乱の活動度が大

きく、夏は弱まる。ジェット気流の最も強まる冬

には、擾乱の活動はかえって弱まるが、これにつ

いては傾圧不安定理論では説明が困難である。中

村と三瓶(2005)は、冬期は擾乱の経路が擾乱を発

達させる要因のひとつである海洋前線帯（海面水

温の南北傾度の大きい領域）とずれていることや、

強いジェット気流が対流圏上層の擾乱をより高い

高度に捕捉し、地上の擾乱との結びつきを弱める

ためと推察している。 

次に、地上の低気圧の活動をより直接的に関係

する 850hPaの移動性擾乱の活動度を見ると（第

第 2.3.2.2図 140̊Eに沿う 300hPaの移動性擾乱活動度の平年値および 300hPa東西風の緯度時間断面図 

赤線は移動性擾乱活動度で等値線間隔は 10m2/s2毎。黒線は東西風で等値線の間隔は 20m/s毎。平年値は 1981～

2010年の 30年平均値。 
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2.3.2.3図）、活動度が大きいのは各季節ともに

300hPaの分布（第 2.3.2.1図）よりも南西にずれ

た場所となっている。また、850hPaの移動性擾乱

の活動度が日本付近で最も大きいのは春である。

春には黄海や朝鮮半島付近でも移動性擾乱の活動

が比較的活発であるが、秋から冬にかけては比較

的不活発である。このことは、春は秋から冬に比

べると、低気圧が日本の近傍でより発達しやすい

ことを示唆している。 

 

（２）日本の天候との関係 

これらの移動性擾乱の活動が日本付近の天候と

どのように関連しているか、まず、季節変化とい

う観点から述べる。日本付近で移動性擾乱の活発

な春や秋には、低気圧や高気圧が頻繁に通る、あ

るいは発達した擾乱が通りやすいことに対応して

いる。つまり、低気圧の前面（高気圧の後面）で

暖気が入り、低気圧の後面（高気圧の前面）で寒

気が入り、日々の寒暖の変動が大きくなりやすい。

実際、日平均気温による気温の変動度（第 2.2節

の第 2.2.2図）は、地域により若干の違いはある

が、春や晩秋に大きくなっており、これに概ね対

応している。また、移動性擾乱が活発になるのに

伴い、低気圧の影響を受けやすくなる春には、そ

第 2.3.2.3図 850hPa移動性擾乱活動度月平均平年値の分布 

(a)１月、(b)４月、(c)７月、(d)10月 

等値線間隔は 5m2/s2毎。紫線、統計期間は第 2.3.2.1図と同じ。 
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れまで少なかった太平洋側で降水日数が増えると

いう特徴が見られる（第 2.2節の第 2.2.8図と第

2.2.9図）。 

次に、年ごとの変動について、日本付近の移動

性擾乱の活動度と降水量（東日本太平洋側）の相

関関係から見てみる（第 2.3.2.4図）。１月は本州

の南岸で移動性擾乱との関係が大きく、南岸を進

む温帯低気圧の影響が大きいと考えられる。４月

は東北付近を中心に相関が大きくなっており、日

本付近を発達して通過する温帯低気圧の影響が大

きいと推察される。７月は、本州南岸で有意な正

相関が見られる一方、沿海州付近で負の相関が大

きくなっており、梅雨前線帯を進む低気圧の位置

が平年より北偏あるいは南偏することに関係して

いると考えられる。一方、10月の図を見てみると、 

 

 

 

 

日本の南海上から本州南岸にかけて高気圧性の曲

率を持つように正の相関域が広がっている。この

ような傾向は９月の分布にも見られるものであり、

太平洋高気圧の縁辺に沿った移動性擾乱の活動に

よる影響が明瞭で、台風等の熱帯低気圧の活動の

影響が大きいと推察される。 
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第 2.3.2.4図 東日本太平洋側の月降水量と 850hPa移動性擾乱活動度の月平均値との相関係数分布 

(a)１月、(b)４月、(c)７月、(d)10月 

等値線間隔は 0.1で、t検定による危険率 5%で有意な領域を陰影で示した。統計期間は 1981～2010年。 
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2.3.3 停滞性の高低気圧及び前線の特徴と形成

メカニズム1 

 ユーラシア大陸と太平洋の境目の中緯度帯に位

置している日本付近では、大陸と海洋の熱容量の

違いに起因する、両者の間の大規模な海陸風に相

当するモンスーン（季節風）が夏と冬のそれぞれ

の季節に卓越する。これらのモンスーンの季節変

化に伴い、日本付近は季節ごとに特徴的な気団の

影響を受けている。日本に影響を与える気団は、

熱帯低気圧襲来時の赤道気団を除けば、それぞれ

名前を付けられた停滞性の高気圧と関連が深い。

ここでは、日本付近における大気循環の季節変化

を確認したのち、四季を演出する主役となってい

るこれらの高・低気圧等について、季節変化と年々

変動の特徴を記述する。具体的には、比較的長い

時間スケールで日本の天候に影響を与える太平洋

高気圧（小笠原気団）、オホーツク海高気圧（オホ

ーツク海気団）、シベリア高気圧（シベリア気団）、

及び、地上の気団とは対応しないが夏の天候と関

連の深いチベット高気圧についても、その特徴に

ついて記述した。また、冬の北西モンスーンの主

役の１つであるアリューシャン低気圧について、

及び、５番目の季節として挙げられることもある、

                              
1 藤川 典久 

梅雨をもたらす停滞前線（梅雨前線）についても、

その特徴を記述した。 

なお、本項において作成した図表類に使用した

データは、引用を除き、JRA-25/JCDAS、COBE-SST、

NOAA-OLR（第６章の用語集参照）及び日本の地域

平均気温等であり、平年値や標準偏差等は 1981～

2010年の 30年（2010年統計）を用い、日本の天

候との統計的関係も 1981～2010年の 30年から計

算した。一方で、事例数を多くすることを優先し

て、循環場の変動については、1979～2012年のデ

ータを用いて解析した。季節の表記については、

特に断わらない限りは北半球の季節を指している。

また、旬としてデータを見る際には、最も近い「暦

日半旬の２半旬平均」をその旬とみなしている。 

 

（１）日本付近の大気循環の季節変化 

日本付近の下層循環の南北方向の季節変化を、

時間緯度断面（第2.3.3.1図左）で見る。第2.3.3.1

図右は、比較のために掲載したものであるが、太

平洋高気圧の中心が存在する 150̊Wでは、その盛

衰が主要な季節変化であり、高気圧性循環の中心

は比較的連続的な変化で８月に最も北の緯度に達

する。一方、日本付近の経度帯（140̊E）の変化は、

 

第 2.3.3.1図 日本付近および太平洋東部の下層循環の季節変化（左：140̊E、右：150̊W） 

等値線は、半旬平均 925hPa流線関数平年値（間隔 2×106m2/s）。実線（赤紫）は、925hPa渦度平年値の極大で見

た高気圧の軸の位置、破線（緑）は OLR平年値極小で見た対流活動の軸の位置、点線（青）は 700hPa上昇流平

年値で見た前線帯の位置、黄陰影は 200hPa流線関数の帯状平均からの差が正の領域を示す。平年値は 1981～2010

年の 30年平均値。 
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四季ごとに異なった特徴を示している。冬は、下

層高気圧性循環とほぼ同じ緯度帯に上層の高気圧

性循環（図中黄色陰影）が見られており、鉛直方

向に位相が変わらない順圧構造の上、渦度軸と流

線関数の軸が同じとなっている。一方、４月頃と

秋には、順圧構造ではあるが、渦度軸が流線関数

の軸の南側にずれるようになる。これは、第

2.3.3.2図に示すように短期予報の現場で中間系

と呼ばれている対流圏中層で明瞭な強風軸に伴う

負の渦度帯（図中 37.5̊N付近）が現れる時期にあ

たり、下層の流線関数ではこの負の渦度帯が太平

洋高気圧と一体となった表現になっているためで

ある。つまり、非発散の風の場を空間スムージン

グしたことになる流線関数では大きな高気圧性循

環になっているが、実際は異なる性質の高気圧の

間に挟まれた前線帯が隠れており、この前線帯に

沿って移動する低気圧や高気圧（高周波擾乱）に

よって、春と秋における天気の周期変化がもたら

されている。ちなみに、この強風軸の形成には、

春の前半と秋の後半に 40̊N付近で活動が活発と

なる高周波擾乱が（第 2.3.3.2図右）、上層の亜熱

帯ジェット気流の西風運動量を下層に輸送した結

果と考えられる。高気圧性の渦度の軸は５月に最

も南下した後、その北側の前線帯とともに、６月

半ば以降急激に北上して、８月には最も北の緯度

に達し、高さとともに少し南北に傾いた等価順圧

の構造となる。この変化は、第 2.3.3.1図に示す

ように南海上の対流活動中心緯度（OLR極小域）

の北上と同期しており、梅雨明け前後の亜熱帯ジ

ェット気流の北へのジャンプやフィリピン東方海

上の対流活動の北へのジャンプとも関係している

（植田と安成 1998）。一方、太平洋東部では軸の

存在する緯度と対流活動中心緯度との関係は明瞭

ではなく、高気圧の生成に大陸と海洋の地理的分

布の 影響 も大 き いも のと 考え られ て いる

(Miyasaka and Nakamura 2005)。 

次に東西方向の下層循環の季節変化を時間経度

断面（第 2.3.3.3図）で見ると、本州付近の緯度

帯（35̊N～40̊N、左図）では、４月から５月前半

にかけて、150̊Eから日付変更線付近では下層の

高気圧性循環に重なるように上層の高気圧性循環

（黄色陰影）が見られており、順圧構造の高気圧

性循環が日本の東海上で勢力を強めた後（緑矢印）、

６月に一旦東に後退する。７月から８月にかけて

は傾圧構造をもった高気圧性循環（太平洋高気圧）

が東海上から本州付近に張り出し（赤矢印）、本州

付近では上層でも西から張り出してきたチベット

高気圧の勢力下にもなり順圧構造となる。９月後

半から 10月にかけては、110̊E付近で傾圧構造を

もった高気圧性循環（シベリア高気圧）が発達す

る（青点線）一方、150̊E以東では順圧構造を持

った高気圧性循環が現れ次第に東進する（緑線）。

また、冬季には、日本の東海上では相対的に低気

圧性循環（アリューシャン低気圧）が強まり、下

層循環は冬型の気圧配置となるが、この緯度帯で

は傾圧構造となっている。一方、南西諸島の緯度 

 
第 2.3.3.2図 日本付近(140̊E)の東西風と相対渦度の鉛直構造（左：４月、中：10月）と 850hPaにおける高周

波擾乱による熱の北向き輸送量の季節変化 

左図と中図：等値線は月平均東西風速平年値（間隔 5m/s）、色塗は月平均相対渦度平年値（単位 1/sで、間隔は

凡例参照）。右図：色塗りは半旬平均 850hPa高周波擾乱による熱の北向き輸送量平年値（単位 Km/sで、間隔は凡

例参照）。平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 

 



- 43 - 

 

  
第2.3.3.3図 日本付近の下層循環の季節変化（左：35̊N～40̊N平均、右：20̊N～30̊N平均） 

等値線は、半旬平均 925hPa流線関数平年値（間隔 2×106m2/s）。黄陰影は、200hPa流線関数の帯状平均からの差が正の

領域、その他注目する特徴に線を付加（本文を参照）。平年値は1981～2010年の30年平均値。 

 

  

  

  

  
第2.3.3.4図 各季節における太平洋高気圧の様子 

１段目：１月、２段目：４月、３段目：７月、４段目：10月 

等値線は、月平均海面気圧平年値（間隔4hPa）。色塗は、左：月平均海面気圧標準偏差（間隔2hPa）、右：700hPa下降流

（間隔0.025Pa/s、下降流域のみ）。左図の太実線（赤紫）は、200hPa東西風速平年値から解析した亜熱帯ジェット気流

の軸の位置。平年値は1981～2010年の30年平均値。 
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帯（20̊N～30̊N、右図）では、５月後半に梅雨前

線が明瞭化することにより高気圧性循環（太平洋

高気圧）の勢力が一旦やや東に後退した後、６月

後半から７月前半にかけて最も西に張り出す（赤

矢印）。その後、８月から９月にかけては、モンス

ーントラフが東に伸長する（赤紫矢印）ことに伴

って高気圧性循環が大きく東に後退する様子が見

られる。10月から冬の前半にかけて 110̊E付近で

は高気圧性循環が強まり、平面図からはシベリア

高気圧が張り出してくる様子が見られる（第

2.3.3.4図）が、この経度帯の高気圧性循環を第

2.3.3.3図で再確認すると、35̊N～40̊Nでは傾圧

構造だが、20̊N～30̊Nでは亜熱帯ジェット気流軸

の南側にあたることもあり順圧構造となっている。 

 

（２）太平洋高気圧 

ア．太平洋高気圧の気候的特徴 

太平洋高気圧は、北太平洋の東部に中心を持つ

亜熱帯高気圧である。通常、北太平洋に存在する

ものを単に「太平洋高気圧」と呼んでおり、気象

庁の予報現業では亜熱帯高気圧の省略形としてサ

ブハイ(sub-tropical high)とも呼ばれている。夏

季に日本付近を覆う亜熱帯高気圧は太平洋高気圧

の一部であるが、日本の南海上に副中心を持つ場

合にそれを小笠原高気圧と呼ぶことがあり、チベ

ット高気圧の強まりとともに日本付近で順圧性が

強くなったものを小笠原高気圧と呼んでいる例も

ある（榎本 2005）。また、500hPa高度で見られる

高気圧については、太平洋高気圧と呼ぶことはあ

まりなく、通常、亜熱帯高気圧（サブハイ）と呼

んでいる。 

第 2.3.3.4図に見られるように、太平洋高気圧

は冬季にハドレー循環の下降流域にあたる 10̊N

～30̊Nに帯状に広がる。夏季に向かっては、本項

（１）で述べたように対流活動中心緯度とは関係

なく太平洋高気圧の軸は北上することからハドレ

ー循環とは異なるメカニズムが次第に卓越するこ

とが示唆され、夏季は西部で 20̊N～40̊N、東部で

15̊N～50̊Nに勢力を広げる。夏季の太平洋高気圧

の発達については、Miyasaka and Nakamura(2005)

 
第 2.3.3.5図 太平洋高気圧の鉛直構造（左：１月の 20̊N～30̊N平均、右：７月の 25̊N～35̊N平均） 

等値線は月平均流線関数平年値（間隔 5×106m2/s）。平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 

 

 
第 2.3.3.6図 太平洋高気圧の鉛直構造（130̊E～140̊E平均、左：１月、右：７月） 

等値線は月平均流線関数平年値（間隔 5×106m2/s）。平年値は 1981～2010年の 30年平均値 
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では、カリフォルニア海流と北米大陸の熱強制に

よる影響が大きいとされているほか、速度ポテン

シャルや発散風の平年値分布（図略）からはアジ

アモンスーン域との大規模な東西循環による効果

もあるものと考えられている。日本付近が太平洋

高気圧の直接の勢力下に入るのは夏季のみで、本

州以北では盛夏期のみとなるが、冬季においても

エルニーニョ現象時によく見られるようにフィリ

ピン東海上で太平洋高気圧が強い場合、南西日本

における季節風を弱める間接的な影響があること

が知られている（安富と木本 1999）。標準偏差で

見た年々変動は、全体的に小さいが、軸の北側で

比較的大きな領域が広がっており、これは亜熱帯

ジェットの南北位置の年々変動と関連している。

下降流域は、軸の南側を中心に広がっていて、冬

季には熱帯収束帯(ITCZ)の北側に帯状に広がる。

夏季の北西太平洋では平均的には上昇流域となっ

ており、日本付近も同様で、暑夏年にかろうじて

下降流域となる（図略）程度である。また、中心

の東側の北米西岸沖では明瞭な下降流域が広がっ

ており、カリフォルニア海流域での海洋性層積雲

の発生の一因となっている。 

流線関数の高度経度断面（第 2.3.3.5図）と高

度緯度断面（第 2.3.3.6図）からその鉛直構造を

見ると、太平洋高気圧の中心が位置する北太平洋

東部では、上層は低気圧性循環が卓越した傾圧構

造が明瞭である。一方、冬季の 160̊E付近と夏季

の日本付近は傾圧性が弱くなっており、７月の

130̊E～140̊Eでは上層のチベット高気圧の東へ

の張り出しに伴い、高度とともに少し南北に傾い

た等価順圧な構造となる。 

日本付近の太平洋高気圧の季節変化を、本項

（１）で示した時間断面図や旬平均図（第 2.3.3.7

図）から見ると、南海上の対流活動の北上と同期

して、６月から北上し、８月に最も北まで張り出

す様子が明瞭である。南西諸島の緯度帯（20̊N～

 

第 2.3.3.7図 旬平均平年値でみた太平洋高気圧と対流活動の推移 

上段： 左：４月下旬、中：５月中旬、右：６月上旬 

中段： 左：６月下旬、中：７月中旬、右：８月上旬 

下段： 左：８月下旬、中：９月中旬、右：10月上旬 

等値線は 925hPa流線関数平年値（間隔 3×106m2/s）、色塗は OLR平年値（間隔 10W/m2、225W/m2以下の領域のみ）。

平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 
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30̊N）では、梅雨前線が明瞭となる５月後半に勢

力が一旦やや東に後退した後、６月後半から７月

半ばにかけて最も西に張り出し、沖縄では最も安

定した夏となる。その後、モンスーントラフの東

への伸長に伴って、８月から９月にかけては大き

く東に後退する様子が見られる。一方、本州付近

の緯度帯（35̊N～40̊N）では、７月から８月前半

にかけて傾圧構造を持った太平洋高気圧が西に張

り出してくるが、第 2.3.3.3図で見たように日本

付近の経度帯では順圧構造となる。また、８月上

旬や下旬の平均図では、モンスーントラフに伴う

フィリピンからフィリピン東海上の対流活動活発

域と日本付近に張り出した太平洋高気圧の気圧の

尾根が見られており、暑夏年に顕著に現れる PJ

パターン(Nitta 1987)が平年値においても見るこ

とができる。また、９月中旬になると、35̊N～40

˚N帯では、東海上で高気圧性循環が強まって相対

的に西谷となる一方（第 2.3.3.3図）、黄海付近に

は下層の高気圧性循環が次第に現れて、10月前半

にかけては南東海上に退きつつある太平洋高気圧

との間に秋雨前線が明瞭となる（第 2.3.3.7図）。 

 

イ．太平洋高気圧の年々変動と日本の天候との関

係 

８月の地域平均気温と太平洋高気圧の関係を見

ると（第 2.3.3.8図）、北から西日本にかけては、

日本付近の太平洋高気圧の勢力との正の相関関係

が有意であり、相関域の分布は 500hPa高度が海面

 
第 2.3.3.8図 ８月の地域平均気温との回帰係数分布 

左：北日本、中：西日本、右：沖縄・奄美、上：500hPa高度（単位ｍ）、下：海面気圧（単位 hPa）。 

危険率 5%で有意な領域に陰影を付加、統計期間は 1979～2012年の 34年間。 

 

 

第 2.3.3.9図 ８月の 500hPa高度（左）と海面気圧（右）のトレンド 

西暦年との回帰係数分布（単位は、左：ｍ、右：hPa）で、危険率 5%で有意な領域に陰影を付加。統計期間は 1979

～2012年の 34年間。 
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気圧よりも北側に位置していて、この時期におけ

る日本付近の南北に傾いた等価順圧構造の高気圧

との関係が深いことを示している。また、特に北

日本においては、オホーツク海高気圧との負の相

関関係が有意であるのが目を引く。一方で、沖縄・

奄美では、東シナ海南部の太平洋高気圧の勢力と

有意な正相関が見られる。 

８月の太平洋高気圧の最近 34年間の長期変化

傾向（トレンド）を見ると（第 2.3.3.9図）、海面

気圧の正のトレンド域がハワイから華北にかけて

少し右肩下がりになった帯状の領域として見られ、

本州付近は 5%の危険率で有意な上昇トレンド域

となっている。500hPa高度においても、似たよう

な領域に正のトレンド域が広がっているほか、

850hPa渦度においても本州付近に負のトレンド

が見られており（図略）、８月の本州付近では太平

洋高気圧が強まるトレンドが有意であるといえる。

なお、亜熱帯ジェット気流の北偏トレンドに伴っ

て 500hPa高度の上昇トレンドが中緯度で帯状に

見られる様子は、８月だけでなく、７月や９月に

も現れているが、気候値にトレンドが重なる形で

亜熱帯ジェットが変化することから、単純に順圧

的な変化とはならず、海面気圧の分布に有意なト

レンドが現れているのは８月だけとなっている。

なお、以下のトレンド解析も同様であるが、34年

間のデータから見積もったトレンドには、地球温

 
第 2.3.3.10図 ８月の 500hPa高度と海面気圧の SVD解析による上位３モードの変動パターンとその年々変動 

上段：第１モード（寄与率 50.6%）、中段：第２モード（寄与率 30.1%）、下段：第３モード（寄与率 11.6%） 

左：500hPa高度の異種相関係数分布、中：海面気圧の異種相関係数分布、右：500hPa高度のスコア（黒線）と

海面気圧のスコア（赤線）。対象領域は 110̊E～160̊E、15̊N～55̊N。統計期間は 1979～2012年の 34年間。 
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暖化に伴うトレンドだけでなく、10年～数 10年

規模の変動も含まれている可能性があるため、解

釈には注意が必要である。 

盛夏期の太平洋高気圧の構造的な年々変動を見

るために、８月の日本付近の 500hPa高度と海面気

圧の特異値分解(SVD)を行った結果を第 2.3.3.10

図に、その主要変動モードと熱帯の対流活動の関

係を第 2.3.3.11図に示す。上位３モードの累積寄

与率が 90%を超えており、これらでほとんどの変

動を説明できることになる。寄与率が 50%と大き

い第１モードは、500hPa高度、海面気圧ともに日

本の南海上と沿海州が同符号で変動するパターン

で、スコア時系列からは、これらが上昇トレンド

を持っていることが分かる。ところが、このパタ

ーンは、第 2.3.3.9図で確認したトレンドパター

ンとは全く異なり、単純なトレンドパターンでは

ない。熱帯の対流活動との関係（第 2.3.3.11図）

では、ENSOと関係は見られず、10̊N帯のインド洋

と太平洋の対流活動がシーソーする変動との関係

が明瞭である。インド洋海面水温の上昇トレンド

や太平洋十年規模変動(PDO)との関係も示唆され

るが、ここでは主に亜熱帯域を中心とした高度・

気圧の上昇トレンドを持った年々変動で、沖縄・

奄美の気温との関係が深いと整理しておく。 

次に、第２モードであるが、３極子構造を持っ

た帯状の 500hPa高度と、華南、本州南東海上、オ

ホーツク海に変動中心を持つ海面気圧から構成さ

れている。このモードは、フィリピン北部付近の

対流活動との関係が深く、PJパターンを表現した

変動パターンである。西日本の地域平均気温との

 

第 2.3.3.11図 ８月の日本付近の SVDによる上位３モードの変動パターンと対流活動(OLR)の相関関係 

上段：SVD第１モード、中段：SVD第２モード、下段：SVD第３モード 

左：500hPa高度のスコアとの回帰、右：海面気圧のスコアとの回帰 

各スコアとの回帰係数分布（等値線間隔 2W/m2、ゼロ線は省略）で、危険率 5%で有意な領域に陰影を付加。統計

期間は 1979～2012年の 34年間。 
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相関マップ（第 2.3.3.8図）に非常に良く似てい

ることから、沖縄・奄美を除く地域の８月の気温

を主に支配している年々変動パターンということ

ができる。 

最後に、第３モードは、35̊N付近を境として南

北で符号が入れ替わる変動パターンで、極東域の

亜熱帯ジェット気流の南北変動に伴った太平洋高

気圧の南北偏及びミッドパシフィックトラフの日

本の南海上への西伸の度合い（東西変動）を表現

したものである。マリアナ諸島からマーシャル諸

島にかけての 20̊N帯の対流活動と関係が深いが、

この対流活動がこのパターンの生成・維持にどの

程度寄与しているかはわからない（この対流活動

が循環場の結果であることも考えられる）。さらに

は、インド洋のダイポールモード的な対流活動分

布との関係も示唆されるが、詳細は不明であり今

後の課題である。 

 

（３）チベット高気圧 

ア．チベット高気圧の気候的特徴 

チベット高気圧は北半球の夏季を中心にアジア

南部で発達する対流圏上層の高気圧であり、その

中心がチベット高原付近に位置することからこの

ように呼ばれている。その生成は、チベット高原

における直接・間接の大気加熱が原因とされてき

たが、最近では夏のアジアモンスーンの活発な対

 

第 2.3.3.12図 旬平均平年値でみたチベット高気圧の発達と対流活動の推移 

左上：４月下旬、右上：５月下旬、左中：６月下旬、右中：７月下旬、左下：８月下旬、右下:９月下旬 

等値線は 150hPa高度平年値（間隔 120m）、色塗は OLR（間隔 10W/m2、225W/m2以下の領域のみ）。平年値は 1981～

2010年の 30年平均値。 
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流活動による大気加熱に伴う定常ロスビー波の応

答も寄与していると理解されている（榎本 2005）。

第 2.3.3.12図に見られるように、チベット高気圧

の発達がその南東側に位置する活発な対流活動域

の推移と連動していることからも、そのことと矛

盾していない。 

まず、チベット高気圧の勢力が最も強まる７月

下旬における鉛直構造を高度緯度断面と高度経度

断面（第 2.3.3.13図）から見ると、およそ 400hPa

を境にして、上層が高気圧性循環のチベット高気

圧、下層が低気圧性循環のモンスーン低気圧とい

う傾圧構造が明瞭である。チベット高気圧の循環

中心は、30̊N、75̊Eのインド北部（ほぼニューデ

リーの真上辺り）に位置しており、その勢力圏は、

15̊N～45̊N、20̊E～130̊Eの広大な範囲に広がる。

鉛直方向には、100～150hPaの高さに循環中心が

存在しており、それより下層の対流圏の大部分は

周りと比べて高温となっている。なお、ちょうど

圏界面付近となる 100hPaの気温は、モンスーンに

伴う強い上昇流による断熱降温の効果により、周

囲より低くなっている（つまり、100hPaで見ると、

チベット高気圧は寒気を伴った循環となる）。また、

チベット高気圧の北縁では強い偏西風（亜熱帯ジ

ェット気流）が吹いており、南縁では偏東風ジェ

 
第 2.3.3.13図 チベット高気圧の鉛直構造（７月下旬の平年値） 

左：高度緯度断面図（30̊E～120̊E平均）、右：高度経度断面図（27.5̊N～32.5̊N平均） 

上段：流線関数（間隔 5×106m2/s）、中段：気温の帯状平均からの差（間隔１℃）、下段：風の東西成分（左：間

隔 5m/s）と南北成分（右：間隔 2m/s、黄陰影は相対渦度が-2×10-5/s以下の領域）。 

平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 
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ット気流が吹いている。チベット高気圧を回る南

風は 0̊～80̊E帯で、北風は 80̊E～180̊帯で吹い

ているが、チベット高気圧内の小さな循環を見る

と、その南北風の分布から 50̊Eと 90̊E及び 130̊

E付近の３ヶ所に高気圧性循環の中心を持つこと

が分かる。50̊Eと 90̊Eの循環はそれぞれイラン

モードとチベットモードと呼ばれるチベット高気

圧の中心循環(Qiong Z. et al. 2002)である。こ

れら３つの高気圧性循環は、チベット高気圧北縁

を吹く亜熱帯ジェット気流上の定常ロスビー波に

よると考えられる。チベット高気圧が日本付近に

張り出すような場合には、130̊E付近の高気圧性

循環が定常ロスビー波によって強められているこ

とが多い（榎本 2005）。 

次にチベット高気圧の季節変化を、旬平均平年

値の推移（第 2.3.3.12図）や時間経度断面（第

2.3.3.14図）から見ると、５月のインドシナ半島

の夏のモンスーン入りの頃に東南アジア上空で発

達を始めた高気圧性循環は、インドでモンスーン

入りする６月に入るとすぐにアラビア海北部～パ

キスタン上空を中心とした 50̊E～80̊Eで急速に

発達する。しばらく同じ経度帯で強い状態が続い

た後、北西太平洋域でモンスーン入りする７月後

半になると 60̊E付近では弱まり始め、高気圧性循

環の最も強い場所は次第に東へ移っていき、８月

の終わりには 90̊E付近に達する。時間緯度断面図

（第 2.3.3.15図）から３つの経度帯で分けたチベ

ット高気圧の最盛期を見ると、西領域では７月を

中心として６～８月の３か月間、東領域では６月

後半～９月前半の３か月間、日本付近の経度帯で

は、７月後半の亜熱帯ジェット気流の北上ジャン

プ以降９月初めまでとなっている。 

 

イ．チベット高気圧の年々変動と日本の天候との

関係 

８月の地域平均気温とチベット高気圧の関係を

見ると（第 2.3.3.16図）、北日本から西日本にか

けては、日本付近のチベット高気圧の勢力との正 

 
第 2.3.3.15図 チベット高気圧の季節変化 

左：30̊E～60̊E平均、中：90̊E～120̊E平均、右：120̊E～150̊E平均 

等値線は半旬平均 150hPa流線関数平年値（間隔は 5×106m2/s）。平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 

 

第 2.3.3.14図 チベット高気圧の季節変化（25̊N

～30̊N平均） 

等値線は半旬平均 150hPa流線関数平年値（間隔 5×

106m2/s）。平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 
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第2.3.3.16図 ８月の地域平均気温と150hPa高度との回帰係数分布および150hPa高度のトレンド分布 

左上：北日本、右上：西日本、左下：沖縄・奄美、右下：西暦年との回帰係数分布 

単位ｍ、危険率5%で有意な領域に陰影を付加、統計期間は1979～2012年の34年間。 

 

 

  

 
第2.3.3.17図 ８月のユーラシア域の150hPa高度の主成分分析による上位３モードの変動パターンとその年々変動 

上段：第１モード（寄与率20.8%）、中段：第２モード（寄与率17.0%）、下段：第３モード（寄与率12.1%） 

左：固有ベクトル分布、右：各年のスコア。対象領域は 0̊～180̊E、Eq.～80̊N。統計期間は1979～2012年の34年間。 
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の相関関係が有意であるほか、ユーラシア上の 40

˚N～50̊N帯に広がる相関域は、大陸規模での亜熱

帯ジェット気流の南北偏との関係があることを示

している。一方で、沖縄・奄美では、北日本との

関係を反転したような分布となっているが、有意

な領域も反転して現れており、広い範囲での熱帯

域及び高緯度の高度との正の相関が有意となって

いる。 

盛夏期のチベット高気圧の年々変動を見るため

に、８月のユーラシア域の 150hPa高度の主成分分

析(EOF)を行った結果を第 2.3.3.17図に、その主

要変動モードと熱帯の対流活動の関係を第

2.3.3.18図に示す。なお、上位３モードの累積寄

与率が 50%であり、これらで変動の半分を説明で

きる。第１モードは、ほぼ全域同符号でユーラシ

ア大陸の広い範囲にわたって変動が大きいという

パターンである。このパターンは、第 2.3.3.16

図右下で見たトレンドパターン（ヨーロッパロシ

アとモンゴル付近に有意な上昇トレンドの領域が

見られる）とは異なるものの、スコアの経年変化

からは 1990年代後半を境に高度が上昇する傾向

が見られる。次に、第２モードは、ユーラシア大

陸から太平洋中部にかけての 40̊N～60̊N帯と、中

央シベリアを中心とした高緯度及び北西太平洋を

中心とした低緯度が逆に変動するパターンであり、

主に亜熱帯ジェット気流の南北偏に伴う変動であ

る。中央シベリアの負、沿海州の正、日本の南東

海上の負と並ぶ分布は、寒帯前線ジェット気流経

由での準定常ロスビー波束の南東への伝播および

砕波によって、ミッドパシフィックトラフが強め

られる様子を表していると考えられる。このモー

ドは、北西太平洋モンスーン域北部の対流活動と

の正相関が有意であるほか、パキスタン付近及び

インド洋西部熱帯域の対流活動との正相関も有意

である。このモードの正のパターンは、北西太平

洋モンスーン域北部やパキスタン付近で対流活動

が活発な時、すなわち、アジアモンスーンの活動

が北偏して活発な場合に、亜熱帯ジェット気流が

北偏し、それに対応してチベット高気圧も全般に

北側に勢力を伸ばすことに関係していると見られ

る。また、この変動パターンは、北日本の気温と

150hPa高度との回帰分布とよく似ており、北日本

の気温変動を支配する特徴的なパターンというこ

とができる。また、このことは、夏のアジアモン

スーンインデックス(SAMOI)（気象庁 1997）と北

日本の気温に高い相関関係があることと関連して

いる。最後に、第３モードは、亜熱帯ジェット気

流に沿った波列状分布が特徴的な変動パターンで

ある。このパターンは、シルクロードパターン

(Enomoto et al. 2003)と呼ばれており、本州付近

に順圧構造の高気圧を発達させ、顕著な高温をも

たらすことが知られている。西日本の気温と

150hPa高度との回帰分布（第 2.3.3.16図右上）

は、第３モードの東アジア付近の分布とよく似て

 

第2.3.3.18図 ８月のユーラシア域の150hPa高度の

主成分分析による上位３モードの変動パターンと対

流活動(OLR)の相関関係 

上：EOF第１モード、中：EOF第２モード、下：EOF

第３モード。各スコアとの回帰係数分布（等値線間隔

2W/m2、ゼロ線は省略）で、危険率 5%で有意な領域に

陰影を付加。統計期間は 1979～2012年の 34年間。 
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いることから、西日本の気温を支配する特徴的な

パターンということができる。一方、第３モード

とこの回帰分布図のヨーロッパロシア付近の特徴

は異なるが、これはシルクロードパターンは西か

らどのような位相のロスビー波束が伝播してきた

としても、気候平均場との相互作用によって西ア

ジアで循環を強めるような力学過程が働くため、

東アジアの位相は固定される（小坂 2011）ことを

示しているとみられる。また、インド洋北部から

北西太平洋にかけて、対流活動と有意な相関関係

のある領域が見られないことは、熱帯の強制によ

って直接励起される波列ではないことを示唆して

いる。 

 

 

（４）オホーツク海高気圧 

ア．オホーツク海高気圧の気候的特徴 

オホーツク海高気圧は、暖候期にオホーツク海

付近に中心を持って現れる高気圧であり、その出

現時には北日本～東日本に低温・寡照の天候をも

たらし、特に農業に大きな影響を与える。夏にな

って暖まってくるユーラシア大陸と夏でも冷たい

オホーツク海の地理的分布を背景に(Tachibana 

et al. 2004)、その発達には上空のブロッキング

現 象 が 深 く か か わ っ て お り (Nakamura and 

Fukamachi 2004)、ブロッキング現象に伴って、オ

ホーツク海高気圧が数週間にわたり持続、停滞す

ることがある。 

旬ごとの海面気圧平年値（第 2.3.3.19図）を見

ると、オホーツク海高気圧が平年値で現れてくる

 
第 2.3.3.19図 旬平均平年値でみたオホーツク海高気圧の推移 

上段： 左：５月下旬、中：６月上旬、右：６月中旬 

中段： 左：６月下旬、中：７月上旬、右：７月中旬 

下段： 左：７月下旬、中：８月上旬、右：８月中旬 

等値線は海面気圧平年値（間隔 2hPa）、色塗は OLR（間隔 4W/m2、232W/m2以下の領域のみ）。平年値は 1981～2010

年の 30年平均値。 
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のは６月に入ってからで、６月下旬から７月上旬

にかけてピークを迎えた後、次第に不明瞭となっ

ていくが、８月上旬までは周囲よりは高圧部とな

っている。時間緯度断面（第 2.3.3.20図）を見る

と、オホーツク海の海面気圧は５～８月にかけて、

ほぼ 1011～1012hPaの気圧が続く。一方、東シベ

リアやアムール川下流域では６～７月を低極とし

た変化を示し、５～８月の間はオホーツク海より

も気圧が低くなる。また、本州東海上も６月を低

極とした変化を示しており、６月中旬から７月中

 
第 2.3.3.20図 オホーツク海付近の海面気圧や地上気温等の季節変化 

左上：半旬平均海面気圧平年値（間隔 1hPa）（142.5̊E～152.5̊E平均の時間緯度断面図） 

右上：半旬平均地上気温平年値（間隔１℃）（142.5̊E～152.5̊E平均の時間緯度断面図） 

左下：半旬平均海面水温平年値（間隔１℃）（142.5̊E～152.5̊E平均の時間緯度断面図） 

右下：半旬平均平年値による領域平均時系列 

オホ気圧＝オホーツク海(45̊N～55̊N、145̊E～155̊E)平均の海面気圧 

本東気圧＝本州東海上(30̊N～40̊N、145̊E～155̊E)平均の海面気圧 

アム気圧＝アムール川下流域(45̊N～55̊N、125̊E～135̊E)平均の海面気圧 

オホ気温＝オホーツク海(45̊N～55̊N、145̊E～155̊E)平均の地上気温 

シベ気温＝東シベリア(60̊N～70̊N、145̊E～155̊E)平均の地上気温 

平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 

 
第 2.3.3.21図 オホーツク海高気圧最盛期（６月下旬）の水平構造 

左：等値線は 500hPa高度（間隔 30m）、色塗は 700hPa上昇流（単位 Pa/s、間隔は凡例参照） 

中：等値線は海面気圧（間隔 2hPa）、色塗は OLR（単位 W/m2、間隔は凡例参照） 

右：等値線は 850hPa気温（間隔２℃）、色塗は地上気温（単位℃、間隔は凡例参照） 

平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 
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旬にかけてオホーツク海の気圧と同程度か低くな

る。このように海面気圧絶対値の変化だけで判断

すると、気候値的には、オホーツク海で高気圧が

発達するというよりは、周辺の気圧が下がること

により相対的に高気圧になると言える。このよう

な海面気圧の変化は地上気温の変化と対応してお

り、５月下旬から７月下旬の期間はオホーツク海

上の気温が北側の陸地である東シベリアの地上気

温を下回る日が続く。 

オホーツク海高気圧が最盛期となる６月下旬の

様子を詳しく見る（第 2.3.3.21図、第 2.3.3.22

図）と、日本付近は梅雨の最盛期で西日本から東

 
第 2.3.3.22図 オホーツク海高気圧最盛期（６月下旬）の鉛直構造 

左上：流線関数平年値の帯状平均からの差（間隔 3×106m2/s）（45̊N～55̊N平均） 

右上：気温平年値の帯状平均からの差（間隔１℃）（45̊N～55̊N平均） 

左下：流線関数平年値の帯状平均からの差（間隔 3×106m2/s）（142.5̊E～152.5̊E平均） 

右下：気温平年値の帯状平均からの差（間隔１℃）（142.5̊E～152.5̊E平均） 

平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 

 
第2.3.3.23図 ５月に出現した強いオホーツク海高気圧15例の合成偏差図 

上段は1000hPa高度偏差（20m毎：ゼロ線は略：線は低気圧性偏差）。(d)が地上高気圧のピーク時に対応。(c)は

その２日前、(b)４日前、(a)６日前。下段は300hPa高度偏差（30m毎：ゼロ線は略：破線は低気圧性偏差）。矢印

はTakaya and Nakamura(2001)に基づく定常ロスビー波の活動度フラックスの水平成分（→が10m2/s2に相当）。

ロスビー波の局所的水平群速度に平行。(h)が地上高気圧のピーク時に対応。(g)はその２日前、(f)４日前、(e)

６日前。いずれも陰影は高度偏差が信頼度95%で有意な領域。NCEP/NCAR再解析データに基づく。Nakamura and 

Fukamachi(2003)より転載。 
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日本の東海上にかけて低圧部がくさび状に入り込

んでおり、オホーツク海高気圧が明瞭となってい

る。500hPa高度においては 130̊E付近にリッジが

存在しており、50̊N帯の鉛直方向に見た高気圧性

循環の軸はかなり西に傾いているほか、緯度断面

図ではオホーツク海南部上空は低気圧性循環とな

っており、強い傾圧構造で高気圧性循環はごく地

表付近に限られていることが分かる。また、この

要因となっている対流圏下層の低温は、地表気温

が 850hPa気温より低くなっていて（第 2.3.3.21

図右）、強い安定成層状態となっている。 

気候値的な特徴は以上記述したとおりであるが、

オホーツク海高気圧は初夏に定常的に見られるわ

けではなく、ブロッキング現象や準定常ロスビー

波束の伝播といったイベントとして出現すること

が多い。そこでどのような過程でオホーツク海高

気圧が発達するのかを、第 2.3.3.23図及び第

2.3.3.24図に示す。オホーツク海高気圧の発達過

程については、初夏に起こりやすいアリューシャ

ン方面からのブロッキングの西進によるもの（５

月型）と、梅雨期後半によく見られるヨーロッパ

方面からの定常ロスビー波束伝播により東シベリ

アでブロッキングが形成されるもの（７月型）の

２つのタイプがある(Nakamura and Fukamachi 

2004)。第 2.3.3.25図は、東北の気温と海面気圧

のラグ相関を例にして、この２つのタイプのオホ

ーツク海高気圧の発達及び衰弱の過程を見たもの

である。５月中旬の場合、ベーリング海峡方面か

ら現れた相関域が次第に高相関になりながら西進

してくる。同時相関ではオホーツク海というより

はむしろ沿海州に中心を持つ高気圧となり、その

後南下しながら急速に弱まる様子が見られる。一

方、６月下旬のものは、オホーツク海北部で現れ

た相関域が次第に高相関になりながらゆっくりと

南下し、同時相関ではオホーツク海南部に中心を

持ち、沿海州方面と三陸沖に高圧部が垂れ下がる

典型的なオホーツク海高気圧となっている。その

後は、弱まりながらゆっくりと三陸沖に南東進す

る様子が見られる。このようなオホーツク海高気

圧の発達、南下のメカニズムは、Nakamura and 

Fukamachi(2004)で述べられているように、これま

で述べてきた気候場を背景として、上層リッジ発

達＞下層高気圧性循環励起＞励起された東風と東

西気温勾配による下層寒気移流＞地上高気圧の発

達＞地上高気圧の循環による下層寒気の南への移

流＞地上高気圧の南下というプロセスからなりた

っており、上層リッジの停滞によって東風による

下層寒気移流が下層寒気の南への移流を上回る場

合には、オホーツク海高気圧が長期間持続するこ

とになる。 

 

 
第 2.3.3.24図 第 2.3.3.23図と同様。ただし、７月に出現した強いオホーツク海高気圧 15例の合成偏差図 
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(a)５月13～20日の７日平均した東

北地方の気温と海面気圧の相関係

数分布 

等値線間隔0.1、正相関が実線、負

相関が破線。1979～2005年の前後の

７日平均も加えた81例の関係。陰影

部は危険率1%で有意な領域。 

 

(b)６月23～30日の７日平均した東

北地方の気温と海面気圧の相関係

数分布 

等値線間隔0.1、正相関が実線、負

相関が破線。1979～2005年の前後の

７日平均も加えた81例の関係。陰影

部は危険率1%で有意な領域。 

第 2.3.3.25図 オホーツク海高気圧の発達・衰退の様子（平成 19年度季節予報研修テキスト第 2.4.2.24図より

転載） 

 

イ．オホーツク海高気圧の年々変動と日本の天候

との関係 

６月の地域平均気温とオホーツク海高気圧の関

係を見ると（第 2.3.3.26図）、北日本から西日本

にかけては、オホーツク海との負相関、本州南海

上との正相関が有意な領域が広がっている。負相

関は北に行くほど明瞭となり北日本ではオホーツ

ク海高気圧の変動が気温変動の主要因である一方、

西日本では華中にも負相関域が広がっており、寒

気を伴った移動性高気圧も西日本の気温に一定の

寄与をしているものと推察される。また、沖縄・

奄美ではオホーツク海高気圧の影響はなく、沖縄

付近の太平洋高気圧の盛衰の影響を受けている。 

オホーツク海高気圧の年々変動を見るために、

６月及び７月の極東域の海面気圧の主成分分析

(EOF)を行った結果を第 2.3.3.27図及び第

2.3.3.28図に示す。６月は、オホーツク海高気圧

を主な変動とするパターンが寄与率 29.0%の第１

モードとして抽出され、オホーツク海高気圧は、

６月の日本の天候を支配する主要な現象であるこ

とが分かる。この変動と熱帯の対流活動及び北半

球の 500hPa高度との関係を見ると（第 2.3.3.29

図上段）、熱帯の対流活動とはそれほど有意な関係

は見られないが、ベンガル湾北部からインドシナ

半島、フィリピン東海上にかけて対流活動が活発

で、６月にもかかわらずモンスーントラフが平年

よりも東まで伸びる場合に、オホーツク海高気圧

が現れにくい傾向が見られる。 
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また、500hPa高度との関係からは、東シベリア

のリッジを中心とした極東の低指数循環との相関

が明瞭である。東シベリアの相関域が日付変更線

付近まで広がっていることや、ウラル山脈付近に

見られる有意な相関域の存在からは、第 2.3.3.23

図と第 2.3.3.24図で示されている５月型と７月

型の発生メカニズムの双方の特徴を示しているよ

うに見える。 

７月に卓越する上位３モードは、いずれもオホ

ーツク海に変動の中心を持つものであり、第１モ

ード（寄与率 27.0%）はオホーツク海を中心に極

東域全域で同符号で変動するモノポール型、第２

モード（寄与率 18.2%）はオホーツク海南部から

東に延びる 45̊N帯と日本の南海上の 25̊N帯が逆

符号で変動するダイポール型、第３モード（寄与

率 13.7%）はオホーツク海北部とフィリピン北部

～台湾付近が同符号で、本州から東海上の 35̊N

帯が逆符号で変動するトライポール型となってい

る。このうち、第１モードと第３モードが日本付

近の地上気温と有意な相関があるが、北日本の太

平洋側を中心に相関の高い第３モード（トライポ

ール型）がオホーツク海高気圧の出現とより関係

のあるパターンといえる。なお、第１モードにつ

いては、解釈に注意が必要であり、北日本の気温

が+2.0℃の顕著な高温となった 2010年と-2.9℃

の顕著な低温となった 2003年がどちらも大きな

負のスコアを示した（第 2.3.3.30図）。第１モー

ド及び第３モードと熱帯の対流活動及び北半球の

500hPa高度との関係を見ると（第 2.3.3.29図中

段、下段）、第１モードは熱帯の対流活動との関係

はそれほど明瞭ではない一方で、寒帯前線ジェッ

ト気流に沿ったロスビー波束の伝播に伴うアムー

ル川河口域のリッジとの関係が明瞭である。逆に

第３モードは、寒帯前線ジェット気流沿いには有

 

第 2.3.3.26図 ６月の地域平均気温と海面気圧との回帰係数分布 

左上：北日本、右上：東日本、左下：西日本、右下：沖縄・奄美 

単位 hPa、危険率 5%で有意な領域に陰影を付加、統計期間は 1979～2012年の 34年間。 
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意な相関域は見られない一方で、東シベリアのリ

ッジを含めたトライポール構造との関係が、熱帯

の PJパターン的な対流活動分布との関係ととも

に見られる。これらのことは、７月におけるオホ

ーツク海高気圧の日本の天候への影響は、寒帯前

線ジェット気流沿いのロスビー波束の伝播が主な

要因であるが、熱帯の対流活動の寄与も合わさる

と北日本～東日本にかけての地上気温に及ぼす影

響が大きくなると推察される。 

オホーツク海高気圧出現日数（藤川 2007）の経

年変化を第 2.3.3.31図に示す。年々変動が非常に

大きく、５～８月の平均出現日数が多い年には 30

～40日出現するのに対し、少ない年は５日程度し

か出現していない。経年変化を見ると、５月の出

現日数にはやや増加傾向が見られるのに対して

（危険率 10%で有意）、７月の出現日数では、10

日以上出現した年は、1990年代前半以前では５年

あったのに対して、それ以降は突出した出現日数

 

   

   

   
第 2.3.3.27図 ６月の極東域の海面気圧の主成分分析による上位３モードの変動パターンとその年々変動およ

び地上気温との関係 

上段：第１モード（寄与率 29.0%）、中段：第２モード（寄与率 23.0%）、下段：第３モード（寄与率 10.0%） 

左：固有ベクトル分布、中：各年のスコア、右：地上気温との回帰係数（単位：℃）。対象領域は 100̊E～170̊E、

15̊N～65̊N。危険率 5%で有意な領域に陰影を付加。 

統計期間は 1979～2012年の 34年間。 

 



- 61 - 

 

が見られた 2003年のみとなっており、顕著なオホ

ーツク海高気圧の出現が少なくなっている。この

ことは、第 2.3.3.28図に見られたように 1980年

代にトライポール型の循環パターンが現れやすか

ったことと整合している。 

最後に、一度出現すると何日ぐらい維持・停滞

を続けるのか確認しておく。連続してオホーツク

海高気圧の出現が認められた場合を一連の現象と

して、その継続日数をヒストグラムにした第

2.3.3.31図（右下）から見ると、およそ半数の場

合は１週間程度で消滅するが、全体の 15%ほどは

２週間以上継続する。平均すると２年に１度の割

合で２週間以上継続するオホーツク海高気圧が現

れることになる。 

 

  
 

   

   
第2.3.3.28図 ７月の海面気圧の主成分分析による上位３モードの変動パターンとその年々変動および地上気温と

関係 

上段：第１モード（寄与率 27.0%）、中段：第２モード（寄与率 18.2%）、下段：第３モード（寄与率 13.7%） 

左：固有ベクトル分布、中：各年のスコア、右：地上気温との回帰係数（単位：℃）。対象領域は 100̊E～170̊E、15

˚N～65̊N。危険率 5%で有意な領域に陰影を付加。 

統計期間は 1979～2012年の 34年間。 
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第 2.3.3.29図 極東域の海面気圧の主成分分析の主なモードとの相関関係 

上段：６月の第１モード、中段：７月の第１モード、下段：７月の第３モード 

左：対流活動(OLR)（単位：W/m2）、右：500hPa高度（単位：ｍ） 

回帰係数分布で、危険率 5%で有意な領域に陰影を付加。統計期間は 1979～2012年の 34年間。 

 

  
第 2.3.3.30図 2003年７月（左）と 2010年７月（右）の海面気圧分布 

等値線は海面気圧（間隔 4hPa）、陰影は平年差（間隔 2hPa）。平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 
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第 2.3.3.31図 オホーツク海高気圧出現日数の経年変化と継続日数のヒストグラム 

縦軸：日数（経年変化）、頻度（ヒストグラム） 

左上：５月、中上：６月、右上：７月、左下：８月、中下：５～８月合計 

 
 

第 2.3.3.32図 月平年値で見たシベリア高気圧の推移 

左上：12月の月平均海面気圧平年値と標準偏差、右上：１月の月平均海面気圧平年値と標準偏差、 

左下：２月の月平均海面気圧平年値と標準偏差、右下：１月の月平均 850hPa気温平年値と標準偏差 

等値線は、海面気圧平年値（間隔 4hPa）または 850hPa気温（間隔５℃）。色塗は、それらの標準偏差で、間隔

は 2hPaまたは１℃。平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 
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（５）シベリア高気圧 

ア．シベリア高気圧の気候的特徴 

シベリア高気圧は、北半球冬季にユーラシア大

陸上で発達する高気圧であり、日本付近の西高東

低の冬型の気圧配置を構成する主役の１つである。

第 2.3.3.32図に見るように、中心はバイカル湖の

南西付近にあり、1020hPaの等圧線で囲まれた領

域は、東側では東シベリア～西日本～華南まで、

西側ではカスピ海付近まで覆っている。時間経度

断面（第 2.3.3.33図）を見ると、10月後半から

発達を始めたシベリア高気圧は 12月には最盛期

を迎え、その後２月前半まではほぼ同じ勢力を保

った状態が続き、２月後半以降急速に弱まってい

く。シベリア高気圧は、地表面の放射冷却を成因

の１つとして発達するため、高気圧中心付近で下

層の気温が最も低いことが期待されるが、実際の

気温は東シベリアが低極となっており、同じ緯度

帯で比較した場合でも 130̊E付近が最も低くなっ

ている。一方、西高東低のもう１つの主役である

アリューシャン低気圧は、シベリア高気圧よりも

 

第 2.3.3.33図 シベリア高気圧の季節変化 

左：40̊N～50̊N平均、右：30̊N～40̊N平均 

黒実線は半旬平均海面気圧平年値（間隔 4hPa）、青点線は半旬平均 850hPa気温平年値（間隔２℃）。平年値は 1981

～2010年の 30年平均値。 

 

 
 

第 2.3.3.34図 シベリア高気圧最盛期（12月下旬）の

鉛直構造 

左上：流線関数平年値の帯状平均からの差（間隔 4×

106m2/s）（40̊N～50̊N平均） 

右上：流線関数平年値の帯状平均からの差（間隔 4×

106m2/s）（110̊E～120̊E平均） 

左下：気温平年値の帯状平均からの差（間隔２℃）（40̊

N～50̊N平均） 

平年値は 1981～2010年の 30年平均値。 
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遅れて 11月後半から発達を始め、１月に最盛期を

迎える。このため、日本付近の 850hPa気温が最も

下がるのは、両者が最盛期を迎え、気圧傾度が最

大となる１月となっている。 

海面気圧で一旦ピークを迎える 12月下旬のシ

ベリア高気圧の鉛直構造を見ると（第 2.3.3.34

図）、高気圧性循環の軸はかなり西に傾いた強い傾

圧構造となっており、500hPaでのリッジは 80̊E

付近に位置する。海面気圧の極大が存在する 110̊

E～120̊Eでは 700hPaより下層のみが高気圧性循

環となっている。一方、シベリア高気圧が西に張

り出した部分（90̊E以西）では上層まで高気圧性

循環の順圧構造となっている。気温は、海面気圧

極大域と上層低気圧の間となる 110̊E～140̊E付

近で対流圏下層を中心として低温となっている。

オホーツク海高気圧の場合には、高気圧圏内の地

表付近のみが極端な低温となっていたのに比べる

と、寒気は対流圏上層まで広がっているほか、東

西に大きく傾いた鉛直構造が特徴的である。 

シベリア高気圧の増幅には、対流圏上層のブロ

ッキングを伴う循環偏差と、シベリア高気圧に伴

う地表付近の循環偏差との相互作用が重要である。

Takaya and Nakamura(2005)では、リッジの発達⇒

下層高気圧性循環の励起⇒東シベリアからの下層

寒気移流⇒シベリア高気圧の発達⇒下層寒気の南

下⇒高気圧の南への張り出しという、ほぼオホー

ツク海高気圧の発達メカニズムと同様の発達過程

が示されているほか、オホーツク海高気圧の発達

過程とは異なる点として、スケールが大きく鉛直

構造が東西に傾いているために下層の循環偏差が

ロスビー波束として上層に伝播し、東側のトラフ

を深めて順圧的に下層の寒気を強めるというプロ

セスが正のフィードバックとして働くことが示さ

れている。 

 

イ．シベリア高気圧の年々変動と日本の天候との

関係 

第 2.3.3.35図に１月の地域平均気温と海面気

圧との関係を示す。北日本から西日本にかけては、

シベリア高気圧の中心付近から東側の領域の海面

気圧とはほとんど関係がなく東海上の低気圧の強

さとの正相関及びシベリア高気圧北西部分との負

相関が明瞭である。なお、バイカル湖南に正の有

意な相関域が広がっているが、この付近の観測値

が JRA-25に不適切に反映されている影響がある

ので、これについては無視する。 

シベリア高気圧の年々変動を見るために、１月

のユーラシア域の海面気圧の主成分分析(EOF)を

行った結果を第 2.3.3.36図に示す。シベリア高気

圧全体が特に西シベリアを中心として変動するパ

ターンとして、寄与率 55.0%と突出した第１モー

ドが抽出される。このモードと地上気温の相関を

見ると、ユーラシアの 40̊N～60̊N帯に大きく広が

った有意な負相関域が、北日本から西日本にかけ

ても覆っており、地域平均気温と海面気圧の相関

マップ（第 2.3.3.35図）とも整合的である。この

変動と熱帯の対流活動及び北半球の 500hPa高度

との関係を見ると（第 2.3.3.37図）、OLRとの相

関では、海洋大陸周辺の負相関とインド洋西部・

日付変更線付近の正相関が大きく広がり、ENSOに

関連した熱帯の対流活動との関係が認められる。

また、500hPa高度との相関では、ロシア西部で正

相関、ヨーロッパ西部と東アジアで負相関となっ

ており、10度ほど西にずれているが EUパターン

(Wallace and Gutzler 1981)の変動と関係が深い

（CPC/NOAAのテレコネクションパターンでは

Western Russiaパターンに該当する）。このこと

は、前述した対流圏上層の顕著なリッジによるシ

ベリア高気圧の発達を見ているものと考えられる。

つまり、これらの統計関係からは、１月のシベリ

ア高気圧は、熱帯の対流活動の分布がラニーニャ

現象時の特徴を示す場合に、また、正の EUパター

ンが卓越する場合に、ロシア西部を中心として全

体的に発達する傾向があると言える。 

第２モードは、海面気圧の東西シーソー的な変

動を表したパターンであるが、地上気温との相関

はほとんど見られない。 

第３モードは、シベリア高気圧の中心付近が広

く同符号で変動するパターンであり、極域とは逆

符号となっている。このモードは、東アジアの地 
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第2.3.3.35図 １月の地域平均気温と海面気圧との回帰係数分布 

左上：北日本、右上：東日本、左下：西日本、右下：沖縄・奄美 

単位hPa、危険率5%で有意な領域に陰影を付加、統計期間は1979～2012年の34年間。 

 

   

   

   

第2.3.3.36図 １月のユーラシア域の海面気圧の主成分分析による上位３モードの変動パターンとその年々変動および

地上気温との関係 

上段：第１モード（寄与率55.0%）、中段：第２モード（寄与率13.2%）、下段：第３モード（寄与率9.5%） 

左：固有ベクトル分布、中：各年のスコア、右：地上気温との回帰係数（単位：℃）。対象領域は 40̊E～160̊E、20̊N～

70̊N。危険率5%で有意な領域に陰影を付加。統計期間は1979～2012年の34年間。 

 

上気温と有意な相関があり、シベリア高気圧の強

弱に伴う、その東側の下層寒気の強さの変動を示

している。500hPa高度との相関からは、いわゆる

90度リッジの発達に伴う変動であることが分か

る。一方、熱帯の対流活動とは、インド洋東部か

らインドネシアの赤道～10̊S付近の有意な負相 
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第2.3.3.37図 １月のユーラシア域の海面気圧の主成分分析の上位３モードとの相関関係 

上段：第１モード、中段：第２モード、下段：第３モード 

左：対流活動(OLR)（単位：W/m2）、右：500hPa高度（単位：ｍ） 

回帰係数分布で、危険率5%で有意な領域に陰影を付加。統計期間は1979～2012年の34年間。 

 

 
第2.3.3.38図 東日本の地域平均気温と海面気圧との回帰係数分布 

左：12月、右：２月 

単位hPa、危険率5%で有意な領域に陰影を付加。統計期間は1979～2012年の34年間。 
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関が広がるが、太平洋中部との関係は明瞭ではな

く ENSOとの直接的な関係は見られない。通常、日

本の気温に影響を与えるのはこのモードであると

考えられるので、東日本の気温と海面気圧の関係

を 12月と２月についても確認したところ、期待し

た通り、シベリア高気圧の東アジアへの張り出し

と、アリューシャン低気圧の発達との関係が明瞭

に現れた（第 2.3.3.38図）。 

ここで、第１モードと第３モードの差について、

再度確認する。図は省略するが、12月及び２月に

ついても海面気圧のユーラシア域の主成分分析を

実施したところ、第１モードはいずれも１月の第

１モードに似たパターンであり、特に 12月につい

ては明瞭な北極振動のパターンとして抽出された。

１月の場合は、EUパターン的な 500hPa高度との

関係が明瞭であるが、北極振動指数と海面気圧の

相関分布は第１モードの固有ベクトル分布と良く

似ていることから（第 2.3.3.39図）、１月につい

ても第１モードが北極振動と関係した変動である

と考えられる（地上気温との相関分布も、北極振

動との相関分布に類似している（図略））。なお、

この統計関係から１月の北極振動と熱帯の対流活

動の関係が示唆されるが、これまでそのような報

告は見られなかったため、今後の検証が必要であ

る。 

続いて、１月の第３モードで表現されているシ

ベリア高気圧の東アジアでの変動については、12

月は第３モードで、２月は第２モードで抽出され、

それぞれ、アリューシャン低気圧との逆符号が明

瞭で、日本付近の地上気温との相関も高くなって

いる（第 2.3.3.40図）。このモードが日本付近の

冬型の気圧配置の強弱と関係したシベリア高気圧

の変動を表していると考えられる。なお、12～２

 
第 2.3.3.40図 海面気圧の主成分分析によるシベリア高気圧の東アジアへの張り出しモード 

上段：12月の第３モード（寄与率 10.7%）、下段：２月の第２モード（寄与率 18.4%）。 

左：固有ベクトル分布 右：地上気温との回帰係数分布（単位：℃）。対象領域は 40̊E～160̊E、20̊N～70̊N。

危険率 5%で有意な領域に陰影を付加。 

統計期間は 1979～2012年の 34年間。 

 

第 2.3.3.39図 １月の北極振動指数とユーラシア域

の海面気圧の相関関係 

回帰係数分布（単位：hPa）で、危険率 5%で有意な領

域に陰影を付加。統計期間は 1979～2012年の 34年間。 
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月の３か月平均での主成分分析では、このモード

は現れない。 

最後に、東日本の気温変動と関係づけてシベリ

ア高気圧の日本付近への張り出しの様子を見ると

（第 2.3.3.41図）、気温低下の９日前にはバイカ

ル湖北西で負の相関が見られるようになり、３日

前まで次第に東に広がってくる。３日前になると

大陸東岸付近に負の相関が現れ、同時相関では東

シナ海との負相関が大きい。このように、シベリ

ア高気圧が東シナ海までしっかりと南下する場合

に、東日本の気温低下が見られる。 

 

（６）アリューシャン低気圧 

ア．アリューシャン低気圧の気候的特徴 

アリューシャン低気圧は、北半球冬季に北太平

洋上で発達する低気圧であり、日本付近の西高東

低の冬型の気圧配置を構成するもう１つの主役で

ある。季節変化を月平均海面気圧分布図で追いか

けていくと（第 2.3.3.42図）、10月にアラスカ湾

付近で深まり始めた後、次第に中心を西に移して、

１月にかけてアリューシャン列島付近で示度を最

も深める。２～３月は、中心がアリューシャン列

島西部に移りながら、次第に弱まっていく。中心

位置の季節変化とは逆に、気圧の標準偏差は、12

月まではアリューシャン列島付近で大きいが、１

月以降は北東太平洋側で大きくなる。アリューシ

ャン低気圧の鉛直構造を見ると（第 2.3.3.43図）、

流線関数では、地上の循環中心は日付変更線付近

であるが、上層のトラフは 140̊E～150̊Eに位置し

ていて、かなり東西に傾いた構造となっているこ

とが分かる（南北の傾きはほとんどない）。一方で、

気温は複雑な構造となっており（この時期のこの

緯度帯の対流圏界面は 250hPa付近）、対流圏中層

を中心に寒気が入り込んでいるが、暖かい海面水

温の影響を受けた地上付近はこの緯度帯では相対

的にかなりの高温となっている。 

気候値として見えるアリューシャン低気圧は定

常擾乱であるので、移動性の低気圧の活動の様子

を第 2.3.3.44図から見ると、10～11月及び３月

はアリューシャン低気圧の南西側にあたるカムチ

ャツカの南東付近で最も活動が強くなっているが、

12～２月はアリューシャン低気圧の南側の日付変

更線付近に活動の中心が移っている。このあたり

の季節変化は、第 2.3.3.45図の時間経度断面図か

らも確認することができる。偏西風及び高周波擾

乱による西風運動量の北向き輸送量の季節変化と

対比させると（第 2.3.3.46図）、アリューシャン

低気圧の南への勢力拡大は、偏西風帯の南下と同

期している。高周波擾乱による西風運動量の北向

き輸送も偏西風帯と同期して変動しており、偏西

風帯の軸付近で極大となる一方、アリューシャン

低気圧の中心付近では南向き輸送となっていて、 

 

１月20～27日の７日平均した東

日本気温と海面気圧の相関係数

分布 

等値線間隔0.1、正相関が実線、

負相関が破線。1979～2005年の前

後の７日平均も加えた81例の関

係。陰影部は危険率1%で有意な領

域。 

第 2.3.3.41図 東日本の気温とシベリア高気圧の張り出しの推移（平成 19年度季節予報研修テキスト第

2.4.2.33図より転載） 
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第2.3.3.42図 月平均平年値で見たアリューシャン低気圧の推移 

左上：10月、右上：11月、左中：12月、右中：１月、左下：２月、右下：３月 

等値線は、月平均海面気圧平年値（間隔4hPa）。色塗は、同標準偏差（間隔2hPa、2hPa以上の領域のみ）。平年値は1981

～2010年の30年平均値。 

 

  

  
第2.3.3.43図 アリューシャン低気圧の鉛直構造（１月の平年値） 

左：高度経度断面図（45̊N～55̊N平均）、右：高度緯度断面図（170̊E～160̊W平均） 

上段：流線関数（間隔4×106m2/s）、下段：気温の帯状平均からの差（間隔２℃（左）、１℃(右)） 

平年値は1981～2010年の30年平均値。 
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第2.3.3.44図 アリューシャン低気圧と北太平洋における高周波擾乱の推移 

左上：10月、右上：11月、左中：12月、右中：１月、左下：２月、右下：３月 

等値線は、月平均海面気圧平年値（間隔4hPa）。色塗は、700hPaにおける高周波擾乱による運動エネルギー（間隔8m2/s2、

8m2/s2以上の領域のみ）。平年値は1981～2010年の30年平均値。 
 

  

  

第2.3.3.45図 アリューシャン低気圧の季節変化 

等値線は、半旬平均海面気圧平年値（間隔4hPa）（45̊N～55̊N平均）。 

色塗は、25̊N～55̊Nで平均した、 

左上：850hPa高周波擾乱運動エネルギー（単位m2/s2、間隔は凡例参照） 

右上：300hPa高周波擾乱運動エネルギー（単位m2/s2、間隔は凡例参照） 

左下：850hPa高周波擾乱による熱の北向き輸送量（単位K・m/s、間隔は凡例参照） 

右下：300hPa高周波擾乱による西風運動量の北向き輸送量（単位m2/s2、間隔は凡例参照） 

平年値は1981～2010年の30年平均値。 
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第2.3.3.46図 アリューシャン低気圧の季節変化 

等値線は、半旬平均海面気圧平年値（間隔 4hPa）（180̊～

150̊W平均）。 

色塗りは、180̊～150̊Wで平均した、 

左上：300hPa東西風（単位m/s、間隔は凡例参照） 

右上：300hPa高周波擾乱による西風運動量の北向き輸送量

（単位m2/s2、間隔は凡例参照） 

左下：850hPa高周波擾乱による熱の北向き輸送量（単位K・

m/s、間隔は凡例参照） 

平年値は1981～2010年の30年平均値。 

 

 

偏西風帯の軸の北側で運動量の収束が起こって西

風の生成（維持）に寄与している（第 2.3.3.45

図右下において、11月頃に西風運動量の北向き輸

送が大きくなっているのは、南向きの輸送が平均

を取った緯度帯にかかっていないためであり、特

筆すべき特徴を示したものではないことに注意）。

また、高周波擾乱による熱の北向き輸送は、12月

から２月にかけても偏西風帯ほどは南下せずに

40̊N付近に留まっており、海面水温の南北傾度の

大きな亜寒帯前線帯による影響が大きいことが推

察される。 

 

イ．アリューシャン低気圧の年々変動と日本の天

候との関係 

アリューシャン低気圧の年々変動を見るために、

１月の北太平洋域の海面気圧の主成分分析(EOF)

を行った結果を第 2.3.3.47図に、各モードと熱帯

の対流活動及び 500hPa高度との相関関係を第

2.3.3.48図に示す。第１モード（寄与率 43.9%）

は北太平洋全域が同符号で北東太平洋に中心を持

つパターンであり、東部を中心としたアリューシ

ャン低気圧の変動を示している。この変動は、中

部太平洋赤道域及び海洋大陸付近の対流活動と相

関が高いことから、ENSOの影響による変動であり、

500hPa高度の PNAパターンと一緒に現れる。この

変動と地上気温との相関を見ると、北太平洋中緯

度帯との相関が主要ではあるが、その一部が西に

伸びて日本付近も有意な負相関となっている。第

２モード（寄与率 21.5%）は、北太平洋の南北で

逆符号となるパターンで、アリューシャン低気圧

の南北の変動に関係したモードである。やや東に

ずれた 500hPa高度の WPパターンを伴って現れや

すいが、熱帯の対流活動との関係は第１モードと

比べると明瞭ではなく、太平洋中部赤道域やイン

ド洋西部赤道域の対流活動と弱い相関が見られる

程度である。この変動はオホーツク海の地上気温

と高い相関を示し、北暖西冷型の回帰係数分布と

はなっているが、日本付近は有意な相関とはなっ 
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第2.3.3.47図 １月の北太平洋域の海面気圧の主成分分析による上位３モードの変動パターンとその年々変動および地

上気温と関係 

上段：第１モード（寄与率43.9%）、中段：第２モード（寄与率21.5%）、下段：第３モード（寄与率12.1%）。 

左：固有ベクトル分布、中：各年のスコア、右：地上気温との回帰係数（単位：℃）。対象領域は130̊E～120̊W、30̊N～

70̊N。危険率5%で有意な領域に陰影を付加。統計期間は1979～2012年の34年間。 

 

  

  

  
第2.3.3.48図 １月の北太平洋域の海面気圧の主成分分析の上位３モードとの相関関係 

上段：第１モード、中段：第２モード、下段：第３モード 

左：対流活動（OLR）（単位：W/m2）、右：500hPa高度（単位：ｍ） 

回帰係数分布で、危険率5%で有意な領域に陰影を付加。統計期間は1979～2012年の34年間。 
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ていない。これらの統計関係を、日付変更線付近

や海洋大陸付近の対流活動との相関関係と比較す

る（図略）と、第１モードにインド洋東部から太

平洋にかけての熱帯域の対流活動の変動がすべて

取り込まれてしまっていて、例えば海洋大陸の対

流活動との相関で明瞭に見られる WPパターンが

第２モードで有意ではない結果となっている。こ

のように、SLPの主成分分析からは、熱帯の対流

活動の影響が分離できていない可能性があり、解

釈には注意が必要である。 

第３モード（寄与率 12.1%）は、北太平洋中部

と東部で逆符号となるパターンであり、アリュー

シャン低気圧の東西偏に関係したモードである。

PNAパターンが1/4波長西にずれた500hPa高度の

分布と相関が高く、フィリピン東海上の対流活動

とも有意な負相関が見られている。地上気温との

相関域はアラスカがメインだが、アリューシャン

低気圧の日本の東海上での変動も表わしているた

め、日本付近は負の回帰係数となっており、九州

付近には有意な負相関域が見られる。 

 

（７）梅雨前線 

ア．梅雨前線の気候的特徴 

日本を含む東アジアでは、春から夏に向かう過

程で曇りや雨の天気が卓越する時期が現れ、第 2．

2節で見たように、本州では夏の前半にあたる１

か月半の間に数 100mmから一部では 1,000mmを上

回る降水が観測される。この降水は主に梅雨前線

によってもたらされるものであるが、ここでは

個々の前線の構造を見るわけではなく気候学的側

面を確認するのが目的であることから梅雨前線帯

と表記する。 

西日本が梅雨最盛期となる６月第６半旬～７月

第１半旬（６月 25日～７月４日）の 10日平均平

年値で日本付近の循環場の様子を見てみると（第

2.3.3.49図）、25̊N帯を南西諸島方面に張り出し

た太平洋高気圧の北側の 32.5̊N～37.5̊Nに海面

気圧が相対的に低い領域が伸びている。梅雨前線

帯に伴う対流活動活発域を示す OLRの小さな領域

がこの低圧部のやや南側に（同図(a)）、上昇流の

大きな領域が OLR極小域のさらに南側に広がって

いる（同図(c)）。上昇流の分布に概ね一致すると

期待される降水量の分布は、上昇流分布のやや北

側で OLR分布のやや南側に分布している（同図

(b)）。なお、これは CMAPと呼ばれている降水量の

解析手法(Xie and Arkin 1997)の特徴かもしれな

い。亜熱帯ジェット気流の強風軸は海面気圧の低

圧部のやや北側の 35̊N～37.5̊N付近に位置し（同

図(e)）、下層の相当温位の集中帯（南北傾度の大

きな所）はほぼ海面気圧の低圧部と同じ 32.5̊N～

37.5̊Nに位置している（同図(f)）。また、下層の

水蒸気フラックスは、太平洋高気圧の縁辺を回る

流れと南シナ海から北東に向かってくる流れが西

日本付近で合流し、上昇流域と同じ緯度帯で収束

している。 

Sampe and Xie(2010)は、ω方程式での準地衡風

近似的なバランス関係に見られるように、梅雨前

線帯における上昇流は対流圏中層の地衡風による

温度移流に概ね比例すること、東アジアにおいて

偏西風による正の温度移流が起こるためには気温

の東西傾度が必要で、その成因としてチベット高

原における直接、間接の大気中層の加熱が気候的

に重要であることを示した（第 2.3.3.50図）。た

だし、第 2.3.3.51図に見られるように、上昇流の

強さとチベット高原周辺の気温との関係はそれほ

ど明瞭でなく（チベット上空の気温が高いほど日

本付近の上昇流が強くなるとは言えない）、上昇流

の年々変動をもたらしているのは、西風の強さの

年々変動、つまり偏西風の強弱や位置の南北偏で

ある。高度断面図で西日本の経度帯の鉛直構造を

確認すると（第 2.3.3.52図）、東西風の強風軸が

南北に大きく傾いていて、他の季節（第 2.3.3.2

図）と比べても特徴的な構造をしていることがわ

かる。亜熱帯ジェット気流に伴う正の相対渦度の

軸もやや南北に傾いていて、下層では相当温位の

集中帯と同じ緯度帯の 37.5̊Nに正渦度軸が位置

しているが、この正渦度軸とは別の正渦度が

32.5̊Nのごく下層に見られ、この緯度帯における

下層の強い西南西流に伴う水蒸気フラックスの収

束や上昇流に対応している。これらは、亜熱帯ジ 
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(a) 

 

(b) 

 

(c) 

 

(d) 

 

(e) 

 

(f) 

 

第2.3.3.49図 梅雨最盛期における日本付近の循環場（６月第６半旬～７月第１半旬の平年値） 

全ての図において、等値線は海面気圧（間隔 2hPa）。色塗は、(a)OLR（間隔 4W/m2、232W/m2以下の領域のみ）、(b)CMAP

降水量（衛星データと地上観測値を用いて解析した降水量）（間隔 2mm/day、4mm/day以上の領域のみ）、(c)500hPa鉛直

流（下向き正、間隔0.02Pa/s、0Pa/s以下の領域のみ）、(d)925hPa相当温位の南北勾配（間隔0.5K/度）。矢印は、(e)200hPa

風ベクトル、(f)925hPa水蒸気フラックスベクトル。 
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第2.3.3.50図 梅雨期における500hPaの大気の流れ（６月15日～７月14日平均） 

(a)等値線は水平温度移流（間隔0.2K/day）、色塗りは上昇流（単位はPa/s間隔は凡例参照）。(b)等値線は水平風速（間

隔4m/s）、色塗りは気温（単位は℃、間隔は凡例参照）、矢印は風向風速（単位はm/s、風速は凡例参照）。JRA-25を用い

た1979～2004年の26年平均値。Sampe and Xie(2010)より転載。 

  

第2.3.3.51図 梅雨期における西日本付近の上昇流と気温および東西風の関係（６月第４半旬～７月第３半旬平均） 

30̊N～35̊N、130̊E～135̊Eで平均した500hPa鉛直流（下向き正）との回帰係数分布。危険率5%で有意な領域に陰影を付

加。左：500hPa気温（間隔0.2K）、右：500hPa東西風（間隔0.5m/s） 

 

ェット気流の傾圧性による前線帯とは別に、その

南側に下層水蒸気収束が主要因となる降水帯が存

在し、この降水帯が梅雨期間の降水量の多くをも

たらしていることを示唆している。このような一

面から梅雨前線帯は南太平洋収束帯(SPCZ)などと

ともに亜熱帯前線帯と分類されることもあり（児

玉と山田 2007）、実際、梅雨期の西日本の豪雨は

梅雨前線帯南側の下層の高相当温位の流入が顕著

な対流不安定域で発生することが典型的である

（第 2.3.3.53図）。 

梅雨前線帯の推移を OLRの極小域の変化として

第 2.3.3.54図から見てみる。なお、OLRは外向き

長波放射量つまり気象衛星から見える温度分布で

あるので、雲頂の温度と地表面の温度の差が明瞭

ではない寒候期の緯度の高い地域（この図の場合

４月の本州以北や５月の北日本以北）における雲

の認識には不向きであるので注意が必要である。

４月上旬に亜熱帯ジェット気流の傾圧帯として

30̊N付近に見られた OLR極小域は次第に南下し、

５月上旬には東シナ海の 25̊N～27.5̊Nで明瞭と

なって、沖縄では梅雨入りを迎える。５月下旬か

らは梅雨前線帯はゆっくりと北上しつつ、次第に

活動が活発となり、６月上旬～中旬には北海道を

除き全国で梅雨入りとなる。OLR平年値では６月

中旬～下旬が最も値が小さくなり、７月上旬、中

旬とゆっくりと北上しつつ次第にその活動は弱ま

っていき、７月下旬には不明瞭となる。時間緯度

断面図（第 2.3.3.55図）で西日本付近の循環場の

推移を見てみると、５月中旬に 25̊N～27.5̊Nで強

まった上昇流域が北上し、６月中旬に 30̊Nで最も

強まったのち、７月中旬には 35̊Nに達して弱まっ

ている。この推移は、下層の相当温位集中帯の北 
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第2.3.3.52図 梅雨最盛期のおける日本付近の循環場の断面図（６月第６半旬～７月第１半旬の平年値） 

130̊E～135̊Eの平均。全ての図において、等値線は東西風（間隔5m/s、右下のみ3m/s）で、色塗は、 

左上：相対渦度（間隔5×10-6/s）、右上：高周波擾乱による西向き運動量の北向き輸送（間隔2m2/s2） 

左下：鉛直流（下向き正、間隔0.02Pa/s）、右下：相当温位の南北傾度（間隔0.3K/度） 

 

  

第2.3.3.53図 梅雨期に豪雨をもたらす仕組み 

左図は梅雨期にみられる気圧配置。太平洋高気圧からの暖湿な空気と大陸気団～オホーツク海高気圧からの相対的に冷た

く乾いた空気との間に風の収束帯が作られ、それが梅雨前線帯にあたる。前線帯では上昇流が生み出されるので、降水現

象が生じて湿舌を形成する。右図は左図の130̊E付近の緯度鉛直断面図。梅雨前線帯（湿舌域）での上昇流で、南方から

流入した空気は上昇して積乱雲を発生させ、通常は梅雨前線帯の北側に梅雨前線が解析される。ただ、大量の水蒸気が流

入すると、湿舌域の南縁で積乱雲が発生するために、その位置で豪雨となることが多い。気象庁報道発表資料「平成 24

年７月九州北部豪雨の発生要因について」より転載。 
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第2.3.3.54図 旬平均外向き長波放射量(OLR)でみた梅雨前線の推移 

等値線は、旬平均海面気圧平年値（間隔2hPa）。色塗は、OLR（間隔4W/m2、232W/m2以下の領域のみ）。 

左：上旬、中：中旬、右：下旬、１段目：４月、２段目：５月、３段目：６月、４段目：７月 
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第2.3.3.55図 西日本付近の循環場の時間緯度断面図（３～10月） 

130̊E～135̊Eの平均。全ての図において、色塗りは700hPa鉛直流（下向き正、間隔0.02Pa/s、上昇流域のみ） 

左上：200hPa東西風（間隔10m/s）、右上：925hPa水蒸気フラックスの東西成分（間隔0.02kg/kg・m/s） 

左下：925hPa相当温位の南北傾度（間隔0.3K/deg）、右下：925hPa水蒸気フラックスの南北成分（間隔0.01kg/kg・m/s） 

 

上や水蒸気フラックスの北上および強弱と同期し

ており、梅雨前線帯への下層水蒸気の供給が梅雨

前線の活動と位置に大きな影響を与えていること

を示している。第 2.3.3.54図に見られるように、

下層水蒸気フラックスの動向には、日本の南海上

で西に張り出してくる太平洋高気圧や東南アジア

からのモンスーン南西流が深く関係しており、両

者が西日本付近で合流する６月下旬～７月上旬に

梅雨前線の活動は最盛期を迎える。 

 

イ．梅雨前線の年々変動と日本の天候との関係 

梅雨前線帯の年々変動を見るために、梅雨期（６

月後半～７月前半）の日本付近の 500hPa上昇流の

主成分分析(EOF)を行った結果を第 2.3.3.56図に、

主要２モードと海面水温や熱帯の対流活動および

循環との相関関係を第 2.3.3.57図に示す。この時

期の梅雨前線帯に伴う上昇流は、華中から本州南

岸を中心軸として南北に緯度 10度の幅を持って

分布しているが、第１モード（寄与率 23.7%）は

梅雨前線帯の南北偏を、第２モード（寄与率

16.8%）は平年の位置における梅雨前線帯の活動の

強弱を表すものとして抽出される。 

これらの２つのモードと熱帯の各要素との相関

関係を見ると、第１モードにおいて梅雨前線帯が

南偏している場合には、海洋大陸から太平洋中部

にかけて対流活動域が赤道側に偏り、北半球中緯

度帯では亜熱帯ジェット気流が帯状に南偏する傾

向がわかる。インド洋の対流活動との関係はあま 
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第2.3.3.56図 梅雨期（６月第４半旬～７月第３半旬平均）における日本付近の500hPa鉛直流（下向き正）の主成分分

析による上位２モードの変動パターンとその年々変動 

上段：平年値(間隔 0.02Pa/s)、中段：第１モード（寄与率 23.7%）、下段：第２モード（寄与率 16.8%）。中段と下段で、

左は固有ベクトル分布、右は各年のスコア。 
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第2.3.3.57図 梅雨期（６月第４半旬～７月第３半旬平均）における日本付近の500hPa鉛直流の主成分分析の上位２モ

ードとの相関関係 

回帰係数分布で、危険率5%で有意な領域に陰影を付加。左：第１モード、右：第２モード 

１段目：海面水温(SST)（単位：℃）、２段目：対流活動(OLR)（単位：W/m2）、３段目：200hPa流線関数（単位：×106m2/s）、

４段目：850hPa流線関数（単位：×106m2/s） 

 

 

 

 

第2.3.3.58図 梅雨期（６月第４半旬～７月第３半旬平均）における日本付近の500hPa鉛直流の主成分分析第１モード

とのラグ相関関係 

左は海面水温との回帰係数分布で単位は℃、危険率 5%で有意な領域に陰影を付加。左上が、ラグ－６半旬（海面水温が

５月第４半旬～６月第３半旬の平均）で、左下が、ラグ＋６半旬（海面水温が７月第４半旬～８月第３半旬の平均）。 

右はエルニーニョ監視指数（NINO.3およびIOBWの５か月移動平均値）とのラグ相関係数の時間変化。 
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り見られないが、下層循環との関係ではインド洋

の南北両半球で高気圧性循環が強まる傾向が有意

である。海面水温との関係では、インド洋西部に

正の同時および６半旬後のラグ相関関係が見られ

る一方、太平洋中部から東部にかけての赤道域の

海面水温が６半旬前に高い場合に梅雨前線帯が南

偏する傾向となる正の相関関係が見られる（第

2.3.3.58図左）。対流活動との相関分布からは、

熱帯の対流活動が赤道付近に位置しているか 10̊

N～20̊Nに位置しているかによって、その北側の

亜熱帯ジェット気流の南北位置が変動しているよ

うに見えることから、30～60日周期で変動する赤

道季節内変動（MJO）の年々の位相の違いによる循

環場の変動を表しているようにも見える。一方で、

海面水温やエルニーニョ監視指数とのラグ相関関

係（第 2.3.3.58図右）も加味すると、これらの統

計関係はインド洋キャパシター効果(Xie et al. 

2009)を介した ENSOの遅れ応答によるシグナルも

表れているものと考えられる。 

次に第２モードにおいて、梅雨前線帯の活動が

強い場合には、西部太平洋赤道域の海面水温が高

く、太平洋西部の南北両半球に下層の高気圧性循

環が強まる傾向が有意である。これに伴って、日

本の南海上では太平洋高気圧や縁辺流が強まって、

日本付近で梅雨前線帯の対流活動が活発になって

いる。このように、梅雨前線帯の対流活動の強弱

とフィリピン東の下層循環には密接な関係が見ら

れるが、第２モードと海面水温等とのラグ相関関

係はほとんど有意な相関関係が見られないことか

ら（図略）、第１モードとは異なり主に MJO等の季

節内変動による循環場の変動が統計関係に表れて

いるものと考えられる。 

 

参考文献 

植田宏昭, 安成哲三, 1998: 西太平洋上の海洋性モン

スーンの季節進行と日本付近の夏季天候との関係. 

天気, 45, 199-215. 

榎本剛, 2005: 盛夏期における小笠原高気圧の形成メ

カニズム. 天気, 52, 523-531. 

気象庁, 1997: 夏のアジアモンスーン OLRインデック

ス. 気候系監視報告, 平成９年６月号, 44-45. 

気象庁, 2012: 報道発表資料「平成 24年７月九州北部

豪雨」の発生要因について. 平成 24年７月 23日. 

小坂優, 2011: シルクロードパターン再考. 天気, 58, 

519-531. 

児玉安正, 山田広幸, 2007: アジアの梅雨・世界の梅

雨. 天気, 54, 529-532. 

中村尚, 2003: オホーツクの冷たい海と大気循環変動. 

天気, 50, 516-526. 

藤川典久, 2007: オホーツク海高気圧の年々変動と日

本の天候との関係. 平成 19年度季節予報研修テキ

スト, 気象庁地球環境・海洋部, 34-35. 

安富奈津子, 木本昌秀, 1999: エルニーニョと日本の

冬季気候との関係について. グロースベッター, 37, 

57-66. 

Miyasaka, T. and H. Nakamura, 2005: Structure and 

formation mechanisms of the northern hemisphere 

summertime subtropical highs. J. Climate, 18, 

5046-5065. 

Nakamura, H. and T. Fukamachi, 2004: Evolution and 

dynamics of summertime blocking over the 

blocking and the associated surface Okhotsk high. 

Quart. J. Roy. Meteor. Soc., 130, 1213-1234. 

Nitta, T., 1987: Convective activities in the 

tropical western Pacific and their impact on the 

Northern Hemisphere summer circulation. J. 

Meteor. Soc. Japan, 65, 373－390. 

Qiong, Z., Guoxiong WU, and Yongfu Q., 2002: The 

Bimodality of the 100hPa South Asia High and its 

Relationship to the Climate Anomaly over East 

Asia in Summer. J. Meteor. Soc. Japan, 80, 

733-744. 

Sampe, T. and S. -P. Xie, 2010: Large-Scale Dynamics 

of the Meiyu-Baiu Rainband: Environmental 

Forcing by the Westerly Jet. J. Climate，23, 

113-134. 

Tachibana, Y., K. Iwamoto, M. Ukisu, and M. Ogi, 

2003: Abnormal meridional temperature gradient 

and its relation to the Okhotsk high. J. Meteor. 

Soc. Japan, 82, 1399-1415. 

Takaya, K. and H. Nakamura, 2005: Mechanisms of 

intraseasonal amplification of the cold Siberian 

high. J. Atmos. Sci., 62, 4423-4440. 

Wallace, J. M. and D. S. Gutzler, 1981: 

Teleconnections in the geopotential height field 

during the Northern Hemisphere winter. Mon. Wea. 

Rev., 109, 784-812. 

Xie, P. and P. A. Arkin, 1997: Global Precipitation: 

A 17-year monthly analysis based on gauge 

observations, satellite estimates, and 

numerical model outputs, Bull. Amer. Meteor. 

Soc., 78, 2539-2558. 

Xie, S. -P., K. Ju, J. Hafner, H. Tokinaga, Y. Du, 

G. Huang, and T. Sampe, 2009: Indiean Ocean 

Capacitor Effect on Indo-Western Pacific Climate 

during the Summer following El Niño. J. Climate, 
22, 730-747. 



- 83 - 

 

2.3.4 アジアモンスーンの季節変化1 

（１）アジアモンスーンの特徴（概説） 

モンスーンは季節風（季節的に交替する卓越風系）

を意味し、広い意味ではこの季節風に伴う雨の変化

（雨季・乾季）も含めてモンスーンと定義される。

季節風が卓越する地域はモンスーン気候帯と呼ばれ、

日本を含むアジア域は最も典型的なモンスーン気候

帯である。アジアモンスーンは、基本的に大陸と海

洋の熱容量の違い（陸上は暖まりやすく冷めやすい

一方、海洋は暖まりにくく冷めにくい）による温度

差で生じる大規模な風系である。例えば、夏のユー

ラシア大陸は、太陽高度が高く、太陽放射により地

表面が効果的に暖められ、インド洋や太平洋と比べ

て地表付近の気温が高く（気圧が低く）なり、海洋

から大陸に向かって空気が流れる。その際、風は北

半球ではコリオリ力によって進行方向の右側に曲げ

られながら大陸に吹き込む。ユーラシア大陸の南部

にはヒマラヤ山脈、チベット高原などの広大な高山

地帯が分布するため、インド洋からの大気はユーラ

シア大陸の内陸部に直接侵入することができず、チ

ベット高原の周縁を反時計回りに流れることになり、

インドからインドシナ半島付近等のアジア南部では

南西あるいは西風（モンスーン偏西風）が、東アジ

アでは南寄りの風が卓越する。一方、冬のユーラシ

ア大陸は太陽高度が低く、太陽放射による加熱より

放射冷却が勝るため、海洋上より気温が低く（気圧

が高く）なり、大陸から海洋に向かって空気が流れ

る。コリオリ力や地形効果により、東アジアでは北

風あるいは北西風が、アジア南部では北東風あるい

は東風が卓越する。 

第 2.3.4.1図は、平年の１月と７月における対流

圏上層と下層の気圧配置と大気の流れ及び積雲対流

活動を示す。 

７月の地表付近の気圧配置と大気の流れ（第

2.3.4.1図(b)）は、西アジアからチベット高原付近

を中心にユーラシア大陸には低気圧があり、この南

側のアラビア海からアジア南部にかけてはモンスー

ン偏西風が卓越する。南インド洋の亜熱帯高気圧（マ

                                                   
1 田中 昌太郎 

スカレン高気圧）から噴き出した空気は北西方向に

進み、アフリカの東海上で強い流れとなって赤道を

横切り、その後、東に向きを変えながらモンスーン

偏西風となる。このアフリカ沖を流れる下層の強い

風はソマリジェットと呼ばれ、南インド洋及びアラ

ビア海で海洋から得た大量の水蒸気をインドなどア

ジア南部に輸送し、モンスーン降水をもたらす。北

太平洋に目を向けると、北米西方海上を中心に高気

圧（太平洋高気圧）が広く分布し、高気圧の軸は日

本の南海上に伸びている。高気圧の軸（30̊N付近）

の赤道側は東風（貿易風）が分布し、フィリピン付

近など北西太平洋熱帯域でモンスーン偏西風とぶつ

かり、トラフを形成（下層収束）し、活発な対流活

動（同図(j)）をもたらす。 

１月（同図(a)）は、ユーラシア大陸はバイカル湖

の南西を中心に広く高気圧（シベリア高気圧）に覆

われる一方、北太平洋北部では低気圧（アリューシ

ャン低気圧）が広く分布する。このような気圧配置

に対応して日本付近では東西方向の気圧傾度が非常

に強まり（西高東低の冬型の気圧配置）、北寄りの風

が卓越する。大陸の高気圧は中国南部や西アジアま

で広がり、南シナ海やアラビア海付近では北東風が

卓越する。 

 夏のアジアモンスーンに伴う積雲対流活動は、イ

ンドからベンガル湾、インドシナ半島、フィリピン

付近を中心に活発域が広がる（第 2.3.4.1図(j)）。

この大規模な対流活動に対応して、上層（同図(f)）

では発散域、下層（同図(h)）では収束域が分布する。

積雲対流活動に伴う凝結熱により、上空の大気は暖

められる。冬季になると、大規模な対流活動域（同

図(i)）は、インドネシア付近からオーストラリア北

部、西部太平洋熱帯域（赤道域～南太平洋）に分布

する。これに対応して上層（同図(e)）の発散域と下

層（同図(g)）の収束域の中心がオーストラリアの北

東付近に位置する。アジア・オーストラリアモンス

ーンに伴う大規模な対流活動域は、北西－南東方向

に季節変化する。 

夏のアジアモンスーン期の対流圏上層には、チベ

ット高原を中心にアジアから北アフリカまで及ぶ東

西に広い高気圧（チベット高気圧）が分布する（第
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2.3.4.1図(d)）。これは、チベット高原により対流

圏中・上層の空気が効果的に暖められることやイン

ドからベンガル湾、インドシナ半島、フィリピン付

近にかけての大規模な積雲対流活動による加熱（凝

結熱）によって形成された暖かい高気圧である（詳

細は第2.3.3項（３）参照）。対流圏では赤道からチ

ベット高気圧に向かって気温は高くなり、チベット

高気圧の南側に位置するインドからインドシナ半島

付近等のアジア南部の対流圏上層では偏東風が分布

する（第 2.3.4.2図(b)）。一方、アジア南部の対流

圏下層ではモンスーン偏西風が卓越することから、

上空に向かうほど東風成分が強まる構造（東風鉛直

シアー）となる（第 2.3.4.3図(b)）。ユーラシア大

陸南部を流れる亜熱帯ジェット気流（アジアジェッ

ト）はチベット高気圧の北縁に位置する。チベット

高気圧が明瞭に見られるのは６～９月であり、冬季

  

  

  

  

  
第2.3.4.1図 大気循環の月平均平年値 

平年値は1981～2010年平均値。左列は１月、右列は７月。(a)と(b)等値線は海面気圧を表し、間隔は海面気圧が990hPa未

満の場合10hPa、990hPa以上の場合2hPa。矢印は地上10mの風向・風速を表す。(c)と(d)等値線は200hPa高度を表し、間

隔は高度が 12300m未満の場合 300m、高度が 12300m以上の場合 30m。矢印は風向・風速を表す。(e)と(f)等値線は 200hPa

速度ポテンシャルを表し、間隔は2×106m2/s。矢印は200hPa発散風の風向・風速を表す。(g)と(h)等値線は850hPa速度ポ

テンシャルを表し、間隔は2×106m2/s。矢印は850hPa発散風の風向・風速を表す。(i)と(j)外向き長波放射量(OLR)を表し、

等値線及び陰影の間隔は20W/m2。OLRは雲の存在するところでは雲の上端から宇宙に向かって放出される長波放射の強さを

表す。この強さは雲の上端の高さに対応するため、積雲対流活動の監視に用いられる。値が小さいところほど、積雲対流活

動が活発であると推定される。ただし、雪氷域や高緯度域は地表面温度が低いため、雲が存在しない場合でも値が小さくな

ることに留意する必要がある。米国海洋大気庁(NOAA)より提供されたデータを用いて作成。 
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は形成されない。これに対応して、夏季のアジアジ

ェットはチベット高原の北部付近（40̊N～45̊N付

近）を流れるが（第 2.3.4.2図(b)）、冬季は高原の

南側（25̊N～30̊N付近）に位置する（同図(a)）。こ

のため、冬季は下層で東寄りの風が卓越するアジア

南部では西風鉛直シアーとなる（第2.3.4.3図(a)）。 

このように、アジアモンスーン域の大気の流れ・

構造は、夏季と冬季で概ね反転する。 

アジアモンスーンに伴う対流圏上層と下層の風の

流れの季節変化を見る。 

  
第2.3.4.2図 60̊E～120̊E平均した月平均東西風速及び気温平年値の高度－緯度断面図 

等値線は東西風速を表し、間隔は5m/s。正（負）の値は西風（東風）を示す。陰影は気温を表し、間隔は10℃。(a)は

１月、(b)は７月。 

  
第2.3.4.3図 10̊N～20̊N平均した月平均東西風速平年値の高度－経度断面図 

陰影は東西風速を表し、間隔は5m/s。正（負）の値は西風（東風）を示す。(a)は１月、(b)は７月。 

  
第 2.3.4.4図 アジア南部（10̊N～20̊N、60̊E～120̊E）

で平均した850hPa及び200hPa東西風速平年値の季節変化

（１月１日～12月31日） 

黒（赤）曲線は 850hPa(200hPa)東西風速の日平均平年値

（単位：m/s）の表し、正（負）の値は西風（東風）を示

す。左側（右側）縦軸は 850hPa(200hPa)東西風速のスケ

ールを示す。黒（赤）の縦直線は 850hPa(200hPa)東西風

速が反転する時期を示す。 

第2.3.4.5図 60̊E～120̊E平均した250hPa東西風速平年

値の季節変化（１月１日～12月31日） 

陰影は東西風速を表し、間隔は5m/s。正（負）の値は西風

（東風）を示す。 
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アジア南部（10̊N～20̊N、60̊E～120̊E）で平均し

た下層の東西風速平年値は、４月終わり頃に東風か 

ら西風（冬の循環から夏の循環）に変わり、10月は

じめ頃に西風から東風（夏の循環から冬の循環）に

変わる（第2.3.4.4図の黒曲線）。一方、上層の東西

風速平年値は、下層循環の反転からやや遅れて５月

半ば頃に西風から東風（冬の循環から夏の循環）に

変わり、11月はじめ頃に東風から西風（夏の循環か 

ら冬の循環）に変わる（第2.3.4.4図の赤曲線）。上

層のジェット気流（アジアジェット）は、１～２月

頃に１年のうちで最も南を流れるとともに、風速が

最大となる（第2.3.4.5図）。アジアジェットは５月

頃から急速に北上し、７月後半～８月前半頃に最も

北を流れるとともに、風速は１年のうちで最も弱く

なる。その後、アジアジェットは９～10月頃に急速

に南下するとともに、風速が強まる。 

 

（２）夏のアジアモンスーンの推移 

夏のアジアモンスーンの時間発展について、月ご

との特徴を中心に述べる（第2.3.4.6図）。 

４月、太平洋の亜熱帯高気圧につながる対流圏下

層のリッジがインドシナ半島付近まで伸びている。

積雲対流活動の活発域は海洋大陸付近（インドネシ

ア多島海付近）から西部太平洋熱帯域に分布する。

下層のモンスーン偏西風はまだ見られない。 

５月、太平洋から伸びる下層のリッジは南シナ海

付近まで後退する一方、アジア南部は低気圧性循環

となり、ソマリジェット及びモンスーン偏西風が形

成される。インドシナ半島では、ベンガル湾からの

湿った南西気流が流入し、対流活動が活発となる（イ

ンドシナ半島のモンスーン入り）。西部太平洋熱帯域

の対流活動は４月と比べて南半球側（ニューギニア

島付近）で弱まり、概ね赤道対称の分布となる。北

半球側の活発域（フィリピン南東海上）の北への広

がりは、冬から春にかけてあまり変わらない。 

６月、アジア南部の下層低気圧は５月と比べて強

まるとともに、中国南部まで広がる。モンスーン偏

西風は明瞭になるとともに北上し、インド北部から

インドシナ半島北部、フィリピン付近にかけてモン

スーン・トラフが形成される。太平洋高気圧の軸は

フィリピン北東海上（20̊N帯）に位置する。本州付

近では、南シナ海方面からの南西気流と太平洋高気

圧の西縁に沿った南からの気流が流入し、下層相当

温位の南北傾度が大きい（梅雨前線に対応）。対流活

発域はインドからベンガル湾まで北上する（インド

のモンスーン入り）。インドシナ半島付近の対流活動

は５月と比べて強まるとともに北に広がる。西部太

平洋熱帯域の対流活動は北半球側（フィリピンの南

東海上）で強まるとともに北上する。上層では、ア

ラビア半島からインドシナ半島の北側に高気圧（チ

ベット高気圧）が形成される。 

７月になると、モンスーン循環（モンスーン偏西

風、チベット高気圧）と対流活動はさらに強まり、

８月にかけて持続する。チベット高気圧の東側の軸

は、７月末～８月末頃に本州上空まで広がる。南シ

ナ海からフィリピン東方海上にかけてのトラフは、

７月から８月にかけて北上・強化するとともに、東

に伸びる。フィリピン東方海上の 150̊E付近では、

７月下旬頃に対流活発域が急激に北上する（植田と

安成 1998）。これに対応して太平洋高気圧の軸が北

上し、本州付近は高気圧に覆われる（梅雨明けと盛

夏期の到来）。 

９月、モンスーン循環と対流活動は７月、８月の

最盛期と比べて弱化し、対流活発域やモンスーン・

トラフはやや南下する。フィリピン東方海上のトラ

フも同様にやや弱化・南下するが、引き続き明瞭で

ある。９月後半から10月はじめ頃は、本州付近では、

日本海で北寄りの風（寒気移流場）、南海上で南寄り

の風（暖気移流場）が分布し、下層相当温位の南北

傾度が大きい（秋雨前線に対応）（第2.3.4.7図）。 

10月、モンスーン偏西風は不明瞭となる。南シナ

海からインドシナ半島は東寄りの風に変わる。対流

活発域はさらに南下し、インドからインドシナ半島

の対流活動は弱まる（モンスーン明け）。フィリピン

東方海上のトラフは不明瞭となり、対流活動は９月

と比べて弱まるとともに南下する。 
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ψ850&OLR ψ200&OLR

 

θe&WVF825

 

  

   

  
第2.3.4.6図 30日平均したアジア域の大気循環と対流活動の平年値（３～10月の各月） 

左列は850hPa流線関数（等値線；間隔は2.5×106m2/s）及び外向き長波放射量(OLR；陰影；間隔は20W/m2)、中列は200hPa

流線関数（等値線；間隔は5×106m2/s、ただし-40×106m2/s以下は20×106m2/s）及びOLR（陰影；間隔は20W/m2)、右列は

850hPa相当温位（等値線及び陰影；間隔は10K）及び水蒸気フラックス（単位：m/s・kg/kg）。オレンジ矢印は風向を示

す。“Ｈ”と“Ｌ”マークはそれぞれ高気圧と低気圧の中心を表す。右列図では、標高1,500m以上の領域は描画していな

い。 
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第2.3.4.6図 30日平均したアジア域の大気循環と対流活動の平年値（３～10月の各月）（続き） 
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Win925&θe925

m/s  

 
 
 
 
 
 
 
第 2.3.4.7図 925hPa相当温位及び風ベクトルの平年値

（９月16日～10月５日平均） 

等値線及び陰影は925hPa相当温位を表し、間隔は4K。矢

印は925hPa風ベクトル（単位：m/s）を表す。 

 
（３）冬のアジアモンスーンの推移 

冬のアジアモンスーンの時間発展について、月ご

との特徴を中心に述べる（第2.3.4.8図）。 

９月、アラビア半島からチベット高原付近は対流

圏下層の気温が高く、地表付近では低気圧（熱的低

気圧）となっており、ソマリジェット及びモンスー

ン偏西風は明瞭である（夏のモンスーン循環）。東ア

ジアでは次第に大陸（中国付近）の気温が日本付近

より低くなり始める。 

10月、ユーラシア大陸の気温が低下し、大陸中央

部は高気圧となる。夏のモンスーン循環は不明瞭と

なる（夏循環から冬循環への移行期）。東アジアでは

中国北部を中心に高気圧が形成され、日本付近の海

面気圧は相対的に低くなる。フィリピン東方海上の

対流活動は弱まるとともに南下する。 

11月、シベリア東部を中心に低温域が形成される。

大陸の高気圧（シベリア高気圧）は強まり、拡大す

る一方、北太平洋北部の低気圧（アリューシャン低

気圧）が明瞭となり、ユーラシア大陸と北太平洋の

東西方向の気圧傾度（西高東低の冬型の気圧配置）

が強まる。下層では、東アジアは北寄りの風、イン

ドやインドシナ半島等のアジア南部は東寄りの風に

変わり、南シナ海からインドシナ半島東岸では北東

風が卓越する（冬のモンスーン循環）。対流活発域の

中心はインドネシアの赤道付近に見られる。上層で

は赤道対称の高気圧循環が分布し、北半球側の中心

はインドシナ半島付近に位置する。 

12月、ユーラシア大陸の気温はさらに低下し、シ

ベリアの低温域が強化される。シベリア高気圧とア

リューシャン低気圧が明瞭となり、日本付近の冬型

の気圧配置が強まる（下層では北西風が卓越）。下層

の北東風域はマレー半島東岸まで広がる。対流活発

域の中心はインドネシアの南半球側に見られる。上

層の高気圧性循環の中心は 11月と比べて東に移動

し、フィリピン東方海上に位置する。 

１月、冬のモンスーン循環は最盛期を迎える。対

流活発域の中心はインドネシアの南半球側からニュ

ーギニア島付近に分布する。上層の高気圧性循環の

中心は、12月と比べて東に位置する。 

２月、シベリアから東アジアの循環は弱化する兆

しが現れる。アジア南部では気温が上昇し始め、南

シナ海付近の北東風は弱まる。対流活発域の中心は、

インドネシア付近よりニューギニア島付近の方が明

瞭となる。フィリピン東方海上にある上層の高気圧

性循環の中心は、１月と概ね同じ位置に見られる。 

３月、ユーラシア大陸の気温は上昇し、シベリア

の低温域は弱化・北上する。シベリア高気圧とアリ

ューシャン低気圧は弱まる（冬型の気圧配置の弱化）。

南シナ海付近は東風になる。インドネシア付近とニ

ューギニア島付近を中心とする対流活動は、２月と

比べて弱くなる。上層の高気圧性循環は、２月と比

べて弱まるとともに、中心はやや西に移動する。 

４月、アラビア半島やアジア南部の気温は上昇し、

インド洋より高くなる（南北方向の温度傾度が反転）。

シベリア高気圧とアリューシャン低気圧は不明瞭と

なる一方、太平洋の亜熱帯高気圧が明瞭となる。東

アジアでは大陸（中国付近）の気温が日本付近より

高くなる。日本付近の下層の風は北寄りから南寄り

の風に変わる。インドネシアから西部太平洋赤道域

にかけての対流活発域は、概ね赤道対称の分布とな

る。上層の高気圧性循環の中心は、フィリピンの西

海上に位置する。 
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SLP, Win925, T850 Z500&OLR

 

ψ200&OLR

 

   

   

   
第2.3.4.8図 30日平均したアジア域の大気循環と対流活動の平年値（９～４月の各月） 

左列は海面気圧（等値線；間隔は4hPa）、850hPa気温（陰影；間隔は4℃）及び925hPa風ベクトル（単位：m/s）、中列は

500hPa高度（等値線；間隔は60m）及び外向き長波放射量（OLR；陰影；間隔は20W/m2）、右列は200hPa流線関数（間隔

は5×106m2/s、ただし-40×106m2/s以下は20×106m2/s）及びOLR（陰影；間隔は20W/m2）。オレンジ矢印は風向を示す。“Ｈ”

と“Ｌ”マークはそれぞれ高気圧と低気圧の中心を表す。左列図では、標高1,500m以上の領域は描画していない。 
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第2.3.4.8図 30日平均したアジア域の大気循環と対流活動の平年値（９～４月の各月）（続き） 
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（４）アジアモンスーンの年々変動 

ア．ENSOとの関係 

気象庁では、夏のアジアモンスーンに伴う広域の

対流活動の指標として、夏のアジアモンスーン OLR

活動度指数(SAMOI-A)を定義し、現業監視に用いてい

る（気象庁 1997）。第 2.3.4.9図の青線は夏季モン

スーン期（６～９月）で平均した SAMOI-Aの 1979

年以降の経年変動を示す。SAMOI-Aは数年あるいは

10年くらいの時間スケールで不規則に変動してお

り、モンスーンに伴う対流活動は毎年異なる様相を

呈している。第 2.3.4.9図の赤線はエルニーニョ監

視指数の経年変動を示す。SAMOI-Aとエルニーニョ

監視指数の間には有意な負の相関関係があり（第

2.3.4.1表）、夏のアジアモンスーンと ENSOには関

連があることを示している。ただし、アジアモンス

ーンと ENSOとの相関関係は統計期間によって異な

るなど、長期的に変化している（川村 2004）。 

一般に、エルニーニョ／ラニーニャ現象は晩秋か

ら初冬に最盛期を迎える場合が多く、夏のアジアモ

ンスーンとはおおよそ半年のずれがある。また、エ

ルニーニョ／ラニーニャ現象は春から夏にかけて発

生する場合が多く、冬から春にかけて終息する場合

が多い。このため、夏のアジアモンスーン期はENSO

の発達期と重なる場合もあれば、終息後（衰退期）

に当たる場合もある。 

夏のアジアモンスーン期を前期と後期に分けて

ENSOとの関係を調べると（第 2.3.4.1表）、前期は

前冬のENSOと有意な負の相関関係があるが、同時期

及び翌冬の ENSOとは有意な相関関係はない。一方、

モンスーン後期は前冬の ENSOとの相関関係はない

が、同時期及び翌冬のENSOとは有意な負の相関関係

がある。Ailikun and Yasunari(2001)は、夏季モン

スーンの初期は前の冬のENSOと、中・後期は次の冬

のENSOと相関関係が高いことを示している。これら

のことから、夏のアジアモンスーン前期はその前の

冬あるいは春まで発生していたENSOと、モンスーン

後期は発達期の ENSOとの関連が比較的強いのでは

ないかと考えられる。 

エルニーニョ／ラニーニャ現象が夏のアジアモン

スーンに影響を及ぼすメカニズムについてはこれま

でに様々な研究がなされている。例えば、冬頃に最

盛期を迎えたエルニーニョ／ラニーニャ現象が引き

続く（終息後の）夏のアジアモンスーンに影響を及

ぼす過程ではインド洋を介した説明が示されている

（Yang et al. 2007; Xie et al. 2009など）。 
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第2.3.4.9図 ６～９月で平均した夏のアジアモンスー

ンOLR活動度指数（SAMOI-A；青線）及びエルニーニョ監

視指数（NINO.3；赤線）の経年変動（1979～2012年） 

SAMOI-Aは下図の緑線で囲まれた領域で平均したOLR平年

差を平年期間（1981～2010年）の標準偏差で規格化し、

符号を反転させたもので、正（負）の値は対流活動が平年

と比べて活発（不活発）であることを示す。上図の値は月

平均値から求めた指数を４か月平均した値である。エルニ

ーニョ監視指数の詳細は第2.4.3項を参照のこと。 

 

第2.3.4.1表 SAMOI-Aとエルニーニョ監視指数(NINO.3)

の相関関係 

統計期間は1979～2012年の34年間。ただし、翌冬NINO.3

との相関係数は2011/2012冬までの33年間。太字は信頼

度水準95%で有意な相関係数を示す。 

 

 

 

 

前冬NINO.3
（前年12月～２月
平均）

同時NINO.3
（６・７月平均／
８・９月平均）

翌冬NINO.3
（12月～翌年２月
平均）

SAMOI-A
（６～９月平均）

-0.57 -0.31 -0.59

SAMOI-A
（６・７月平均）

-0.53 -0.28 -0.15

SAMOI-A
（８・９月平均）

+0.05 -0.65 -0.68
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イ．日本の天候との関係 

 夏（６～８月）平均した SAMOI-Aは、北日本、東

日本及び西日本の夏平均気温と有意な正の相関関係

がある（第 2.3.4.10図）。すなわち、ベンガル湾か

らフィリピン付近にかけての対流活動が活発（不活

発）な場合、暑夏（冷夏）になりやすいと言える。

これには、PJパターン(Nitta 1987)やシルクロード

パターン(Enomoto et al. 2003)を通じた、活発（不

活発）な対流活動による日本付近の太平洋高気圧の

強化（弱化）が背景にあると考えられる（詳細は第

2.3.3項を参照）。 

６～８月の月ごとの SAMOI-Aと地域平均気温の相

関係数（第2.3.4.11図）は、北日本ではいずれの月

も有意な正の相関関係がある。東日本では６月は有

意ではなく、８月が最も高い正の相関関係を示した。

西日本では６月、７月は有意ではなく、８月、９月

に有意な正の相関関係がある。沖縄・奄美では夏は

有意な相関関係はないが、９月、10月は有意な正の

相関関係がある。 

他の季節の相関係数を見ると、東日本と西日本で

は11～４月の各月に有意な負の相関関係がある。こ

れには、インド洋東部から東南アジアの活発（不活

発）な対流活動によって励起された亜熱帯ジェット

気流の蛇行（ロスビー波束伝播）に伴って、日本上

空の偏西風が南（北）に蛇行する流れとなり、上空

に寒気が流れ込みやすく（流れ込みにくく）なるこ

とが背景にあると考えられる。北日本では11月、12

月及び４月に有意な負の相関関係がある一方、１～

３月は有意ではない。このような東・西日本と北日

本における負の相関関係の違いは、基本場としての

偏西風の季節変化（詳細は第 2.3.1項を参照）によ

り、上記のような熱帯起源の蛇行パターンの平均的

な現れ方に微妙な違いが生じることを反映している

可能性がある。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

第2.3.4.10図 夏のSAMOI-Aと地域平均気温の関係 

縦軸は夏平均（６～８月平均）の地域平均気温、横軸は夏平均アジアモン

スーン OLR活動度指数(SAMOI-A)を示し、いずれも長期トレンドを除去し

た値である。統計期間は 1979～2008年。実線、破線及び点線の直線はそ

れぞれ全期間、前期（1979～1993年）及び後期（1994～2008年）で求め

た回帰直線を示す。図中の「有意（両側95%）」とは、左側に記された相関

係数が両側ｔ検定により信頼度水準95%で有意であることを示す。 
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第2.3.4.11図 各月のSAMOI-Aと

地域平均気温の相関係数 

SAMOI-Aと地域平均気温はいずれ

もトレンドを除去した値を用い

た。図中の「両側95%」とは、相

関係数が両側ｔ検定により信頼度

水準95%で有意であることを示す。 
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2.3.5 熱帯域大気循環・海面水温の季節変化1 

（１）熱帯域の海面水温 

 太平洋西部では、海面水温が１年を通じて29℃以

上の領域が見られ、世界で最も海面水温の高い領域

である（第2.3.5.1図、第2.3.5.2図(b)）。太平洋

西部の赤道域の高温は、太陽高度が最も高い春分よ

りも１か月以上遅れた５月～６月前半にピークとな

る。その後、高温域は北上し、フィリピン東方海上

の 15̊N～20̊N付近は６月後半～８月はじめに最も

高くなり、29.5℃を超える領域が 150̊E付近まで広

がる。海面水温の高いところの中心（29.5℃を超え

る領域）は夏前半に急速に北上する。28℃を超える

領域はさらに北上し、７月終わり～９月前半は30̊N

以北まで広がる。秋になると高温域は次第に南下し、

赤道域は太陽高度が最も高い秋分より１か月以上遅

れた11月頃に２回目のピークとなる。冬は高温域の

中心が南半球側に移り10̊S～15̊S付近に分布する。 

 太平洋東部の赤道域は、１年を通じてその北側及

び南側と比べて低い状態となっている（第 2.3.5.1

                                                   
1 田中 昌太郎 

図、第2.3.5.2図(c)）。北半球側（5̊N～15̊N付近）

では１年を通じて 27℃以上の高温域が帯状に見ら

れ、９月頃に最も北に広がる。春頃は北半球側と南

半球側（15̊S～5̊S付近）の高温域は同程度の値と

なるが、それ以外の季節は北半球側の方が高い。 

インド洋の赤道域は４～５月頃に最も高くなる

（第2.3.5.1図、第2.3.5.2図(a)）。高温域は次第

に北に広がり、北インド洋の 5̊N～15̊N付近は４月

終わり～５月にピークとなり、30℃を超える領域が

現れる。北インド洋は夏のモンスーン期になると８

月頃を中心に一旦低下し、モンスーンが明けた 10

月頃に２回目のピークとなる。冬から春先にかけて

は高温域の中心が南半球側に移る。 

 大西洋の赤道域は春頃に最も高くなる（第

2.3.5.1図、第 2.3.5.2図(d)）。夏になると高温の

中心はメキシコ湾からカリブ海付近となり、秋にか

けて高温域は東に広がる。冬になると高温域の中心

はギニア湾に移る。 

(a) SST（１月） (b) SST（４月）

(c) SST（７月） (d) SST（10月）

 
第2.3.5.1図 月平均海面水温平年値 

平年値は1981～2010年平均値。(a)１月、(b)４月、(c)７月及び(d)10月を示す。等値線は海面水温を表し、間隔は0.5℃

（27℃以上の領域のみ描画）。灰色線は赤道を示す。 
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(a) インド洋（60-90E） (b) 太平洋西部（120-150E） (c) 太平洋東部（150-90W）

(d) 大西洋（60W-0W） (e) 全球（0-360）

 
第2.3.5.2図 東西平均した日平均海面水温平年値の季節変化 

平年値は 1981～2010年平均値。(a)インド洋（60̊E～90̊E）、(b)太平洋西部（120̊E～150̊E）、(c)太平洋東部（150̊W～

90̊W）、(d)大西洋（60̊W～0̊）、及び、(e)全球（0̊～360̊）を示す。等値線は海面水温を表し、間隔は0.5℃（27℃以上

の領域のみ描画）。灰色線は赤道を示す。 

 

（２）熱帯域の対流活動 

 大規模な積雲対流活動域は、インド洋東部から太

平洋西部、南米から中米、及び、アフリカ付近の３

か所（代表的なモンスーン気候帯）にあり、インド

洋東部から太平洋西部が最も広域かつ活発な領域で

ある（第2.3.5.3図）。これらの活発域の中心は冬か

ら夏にかけて北上（北西進）し、夏から冬にかけて

南下（南東進）する。 

太平洋西部の赤道域は、１年を通して積雲対流活

動が活発である（第2.3.5.3図、第2.3.5.4図(b)）。

フィリピン東方海上の 10̊N～20̊N付近は６～10月

に活発な状態が続き、８月前半に１年のうちで最も

活発となるとともに活発域が最も北まで広がる。春

の対流活発域の北上の速さは、秋の南下に比べると

遅い。また、対流活発域の北上は、春は海面水温の

北上と概ね同期しているが、夏前半は海面水温に遅

れる（第 2.3.5.2図(b)）。冬はオーストラリアの北

方海上を中心に活発となる。 

太平洋東部の対流活動活発域は、北半球側の 5̊N

～15̊N付近に限られている。この活発域は熱帯収束

帯（ITCZ）に対応している（第2.3.5.3図、第2.3.5.4

図(c)）。南半球側の 5̊S付近は、３～４月に若干活

発となる。これは、この時期だけに南半球側に現れ

るITCZに対応した活発域である(Zhang 2001)。 

インド洋中・東部の赤道域は、概ね１年を通して

積雲対流活動が活発である（第 2.3.5.3図、第

2.3.5.4図(a)）。北インド洋では、５～７月にかけ

て対流活動活発域が北上し、７月後半～８月前半に

１年のうちで最も活発となるとともに最も北まで広

がる。この活発域の北上は海面水温高温域の北への

広がり（第2.3.5.2図(a)）に対して１～２か月程度

遅れている。冬～春前半は 5̊S付近を中心に赤道の

南側で活発となる。 

大西洋の赤道の北側（0̊～10̊N付近）は、概ね１

年を通じて活発である（第 2.3.5.3図、第 2.3.5.4

図(d)）。60̊W～0̊で平均した対流活発域の季節変化

は、同領域で平均した海面水温高温域の季節変化（第

2.3.5.2図(d)）と概ね対応している。 
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(a) OLR（１月） (b) OLR（４月）

(c) OLR（７月） (d) OLR（10月）

 
第2.3.5.3図 月平均外向き長波放射量(OLR)平年値 

平年値は 1981～2010年平均値。(a)１月、(b)４月、(c)７月及び(d)10月を示す。等値線は OLRを表し、間隔は 10W/m2

（240W/m2以下の領域のみ描画）。灰色線は赤道を示す。 

 

(a) インド洋（60-90E） (b) 太平洋西部（120-150E） (c) 太平洋東部（150-90W）

 

(d) 大西洋（60W-0W）

 

 

 

 

第2.3.5.4図 東西平均した日平均外向き長波放射量(OLR)平年値の季節変化 

平年値は1981～2010年平均値。(a)インド洋（60̊E～90̊E）、(b)太平洋西部（120

˚E～150̊E）、(c)太平洋東部（150̊W～90̊W）、及び、(d)大西洋（60̊W～0̊）を

示す。等値線は OLRを表し、間隔は 10W/m2（240W/m2以下の領域のみ描画）。灰

色線は赤道を示す。 
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（３）熱帯域の大気循環 

ア．対流圏下層の循環（第2.3.5.5図） 

南北太平洋、南北大西洋、及び、南インド洋の亜

熱帯域では、30̊N付近と 30̊S付近を中心に１年を

通じて高気圧（亜熱帯高気圧）があり、南北半球そ

れぞれの夏季にもっとも発達し、冬季に弱まる。太

平洋と大西洋の亜熱帯高気圧は、それぞれの海域の

東部に中心があり、高気圧の中心より赤道側では東

寄りの風（貿易風；北半球では北東風、南半球では

南東風）が年を通じて卓越する。夏の東部海域の亜

熱帯高気圧の強まりには、大陸（海洋の東側）と海

洋の熱的コントラストが重要な役割を果たしている

(Miyasaka and Nakamura 2005)。 

 

イ．対流圏上層の循環（第2.3.5.6図） 

夏半球側の亜熱帯域では大陸付近に高気圧が分布

する。具体的には、北半球の夏季はユーラシア大陸

南部からアフリカ北部にかけて東西に広く明瞭な高

気圧（チベット高気圧）が形成される。また、メキ

シコ付近を中心に高気圧が見られる。一方、北半球

(a) SLP（１月）

 

(b) SLP（４月）

 

(c) SLP（７月）

 

(d) SLP（10月）

 
第2.3.5.5図 月平均海面気圧及び地表風ベクトル平年値 

平年値は 1981～2010年平均値。(a)１月、(b)４月、(c)７月及び(d)10月を示す。等値線は海面気圧を表し、間隔は

海面気圧が990hPa未満の場合10hPa、990hPa以上の場合2hPa。矢印は地表10mの風向・風速を表す。 
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の冬季はアフリカ南部、南米に高気圧が形成される。

また、冬季の太平洋西部では、赤道を挟んで南北両

半球の熱帯域に高気圧が分布し、南半球側の高気圧

はオーストラリア北部まで広がっている。北太平洋

中部と北大西洋中部の夏季には、亜熱帯域に明瞭な

トラフが形成され、北太平洋のトラフはミッドパシ

フィックトラフと呼ばれる。冬季は、太平洋東部と

大西洋中央部に赤道対称なトラフがあり、赤道域で

は西風が卓越する。 

これらの熱帯域対流圏上層の高気圧の季節変化は、

先に述べた３つの大規模な積雲対流活動域の季節変

化に対応しており、定性的には対流活動に伴う熱源

に対する松野－ギル応答(Gill 1980)のロスビー波

部分として理解できる（尾瀬 2004）。また、夏半球

側の高気圧の方が明瞭なのは、対流活動活発域（熱

源）が赤道から離れた夏半球側に偏っているため、

赤道付近に熱源がある場合と比べてコリオリ力が強

く働き、ロスビー波応答が強く現れた結果とみられ

(a) Z200（１月）

 

(b) Z200（４月）

 

(c) Z200（７月）

 

(d) Z200（10月）

 
第2.3.5.6図 月平均200hPa高度及び風ベクトル平年値 

平年値は 1981～2010年平均値。(a)１月、(b)４月、(c)７月及び(d)10月を示す。等値線は 200hPa高度を表し、間

隔は高度が12300m未満の場合300m、高度が12300m以上の場合30m。矢印は風向・風速を表す。 
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る。同じ夏季でもオーストラリア付近の高気圧と比

べてチベット高気圧の方が強く、また規模が大きい

のは、大陸の規模、大陸の位置（赤道からの距離）、

ヒマラヤ山脈等の大規模山岳の有無等が関連してい

る（例えば、村上(1986))。 

 

ウ．赤道域の東西－鉛直循環（第2.3.5.7図） 

太平洋西部には活発な積雲対流活動に対応した上

昇流があり、対流圏上層に達した後、西向きと東向

きの流れに分かれ、それぞれインド洋西部と太平洋

東部で下降し、下層では太平洋西部に向かう循環と

なる。このような赤道域の東西－鉛直循環をウォー

カー循環という。ウォーカー循環は、冬季は太平洋

側で、夏季はインド洋側で明瞭となる。これは、赤

道域における冬季と夏季の対流活動の分布や強さが

異なることが関連している。すなわち、大規模な対

流活動活発域の中心が、冬季は海洋大陸（インドネ

シア多島海）から西部太平洋赤道域（南半球側）に

かけての赤道に近いところにある一方、夏季はアジ

ア南部の赤道から離れたところ（北半球側）に分布

する（第 2.3.5.3図）ことに対応した循環の違いが

反映されている。赤道付近の対流活動に対応したウ

ォーカー循環の経年変動は、エルニーニョ／ラニー

ニャ現象と密接に関連する。 

 

エ．帯状平均した南北－鉛直循環（第2.3.5.8図） 

熱帯域では、対流圏下層が相対的に高温域となっ

ている夏半球側に上昇流があり、低温域である冬半

球側に下降流が分布する。上昇流は対流圏上層に達

した後、主な流れは赤道を横切り（一部は高緯度側

に向かい）、冬半球側（緯度 10～30度付近）で下降

し、下層では再び夏半球側（赤道）に向かって赤道

を横切る循環となる。このような南北－鉛直循環（子

午面循環）をハドレー循環という。上昇流域の季節

変化は、太陽高度の季節変化に伴う大規模な対流活

動の南北移動と対応する。 

 

オ．赤道域の東西風及び南北風 

赤道域の対流圏下層の東西風（第2.3.5.9図(a)）

は、太平洋中・東部では年を通じて東風となり、冬

季に最も強まる。太平洋西部からインドネシア付近

では、冬季は西風、夏季は東風となる。大西洋では、

年を通じてギニア湾東部付近は西風、それ以外は東

風となる。 

赤道域の対流圏下層の南北風（第2.3.5.9図(b)）

は、太平洋東部では年を通じて南風で、９月頃に最

も強まり、３月頃に最も弱まる。インド洋から太平

洋の日付変更線付近では、12～３月は北風、５～10

月は南風となり、４月と11月に南北の風向が反転す

る。夏季のインド洋西部では、南風が非常に強まっ

ており、これはソマリジェットに対応したものであ

る。大西洋はギニア湾付近を中心に概ね年を通じて

南風である。 

赤道域の対流圏上層の東西風（第2.3.5.10図(a)）

は、インド洋から太平洋西部は１年を通じて東風と

なり、夏季に最も強まる。この夏季における東風の

強まりは、チベット高気圧の南側の強い東風を反映

している。太平洋中・東部では夏季に東風が分布し、

秋季から春季にかけては冬季を中心に西風が卓越す

る。これは、太平洋西部付近の大規模な対流活動の

季節変化に伴うウォーカー循環の季節変化に対応し

ている。 

赤道域の対流圏上層の南北風（第2.3.5.10図(b)）

は、大西洋の一部（30̊W～0̊）と太平洋東部の一部

（120̊W付近）は１年を通じて北風で、それ以外の

領域は夏季に北風、冬季に南風となる。 
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(b)U&ω （７月）(a)U&ω（１月） 30Pa/s30m/s

 
第2.3.5.7図 赤道域（5̊S～5̊N）で平均した月平均東西－鉛直循環 

(a)は１月、(b)は７月を示す。矢印は東西－鉛直循環を表し、鉛直速度成分（単位：Pa/s）は-300倍した値。陰影は

東西風速を表し、間隔は5m/s。正（負）の値は西風（東風）を示す。 
 

(a)V&ω（１月） (b)V&ω （７月） 6Pa/s6m/s

 
第2.3.5.8図 帯状平均した月平均南北－鉛直循環 

(a)は１月、(b)は７月を示す。矢印は南北－鉛直循環を表し、鉛直速度成分（単位：Pa/s）は-100倍した値。陰影は

南北風速を表し、間隔は0.5m/s。正（負）の値は南風（北風）を示す。 
 

(a)U10m (b)V10m

JAN

FEB

MAR

APR

MAY

JUN

JUL

AUG

SEP

OCT

NOV

DEC

JAN

FEB

MAR

APR

MAY

JUN

JUL

AUG

SEP

OCT

NOV

DEC

 

第2.3.5.9図 赤道域（5̊S～5̊N）で平均した日平均地表風平年値の季節変化（１月１日～12月31日） 

(a)陰影は東西風速を表し、間隔は1m/s。正（負）の値は西風（東風）を示す。(b)陰影は南北風速を表し、間隔は1m/s。

正（負）の値は南風（北風）を示す。 
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(a)U200 (b)V200

JAN

FEB

MAR

APR

MAY

JUN

JUL

AUG

SEP

OCT

NOV

DEC

JAN

FEB

MAR

APR

MAY

JUN

JUL

AUG

SEP

OCT

NOV

DEC

 

第2.3.5.10図 赤道域（5̊S～5̊N）で平均した日平均200hPa風平年値の季節変化（１月１日～12月31日） 

(a)陰影は東西風速を表し、間隔は4m/s。正（負）の値は西風（東風）を示す。(b)陰影は南北風速を表し、間隔は2m/s。

正（負）の値は南風（北風）を示す。 
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2.4 様々な時間スケールの大気・海洋の変動 

 第2.3節では、日本の平年における季節変化をも

たらす大気と海洋の季節変化について主に説明した。

本節では、日本の天候の平年の状態からのずれ、す

なわち平年偏差をもたらす様々な時間スケールを持

つ大気・海洋の主要な変動について、そのメカニズ

ムの要点と日本の天候への影響を説明する。 

 

2.4.1 偏西風の変動とテレコネクションパターン1 

（１）はじめに 

 第 2.3節で述べた日本の季節変化に関わるシベリ

ア高気圧などの停滞性の高・低気圧の生成には、海

陸分布や海面水温の分布などによる地表面からの加

熱の不均一、ヒマラヤなどの山岳による力学的な効

果が重要である。一方、平年の状態からの偏りは、

中・高緯度を流れる偏西風の蛇行やブロッキング高

気圧など、主に中・高緯度大気の力学に起因する変

動によって大きく左右される。また、中緯度に位置

する日本の上空には盛夏期を除くほぼ全ての季節に

おいて偏西風が流れている。このような理由で日本

の天候は偏西風の影響を強く受けるため、季節予報

作業や異常気象の監視を行う上では、偏西風の変動

の特性とその要因に関する知識が非常に重要である。 

偏西風の変動の形態は大きく２つに分けられる。

１つは季節予報の現場で「偏西風の蛇行」と呼んで

いる波列的な変動であり、もう１つは「偏西風の南

偏・北偏」と呼んでいる変動である。両者を区別す

る明確な基準はないが、「偏西風の蛇行」よりも東西

方向の空間スケールの大きな現象を「偏西風の南

偏・北偏」と呼ぶことが多い。また、中・高緯度の

循環偏差は、テレコネクションパターンと呼ばれる

持続性の高いある特定の空間パターンを示すことが

あるが、これにも偏西風の変動が深く関わっている。 

これらの変動の背景となる主な力学的な過程は、 

(a)ロスビー波の生成、伝播、増幅、砕波、減衰 

(b)傾圧不安定波などによる偏西風の加速・減速 

(c)熱帯の対流活動などによる偏西風の加速・減速 

である。主に、(a)が偏西風の蛇行に、(b)が偏西風

                                                   
1 前田 修平 

の南偏・北偏に関係する2。本項では、いくつかの実

例を挙げつつ、これらの現象に関連するメカニズム

の要点を説明する。なお、関係する基礎的な力学の

理論については第５章で詳しく述べるので、適宜参

照されたい。 

 

（２）偏西風の蛇行 

 短期予報や週間予報で「偏西風の蛇行」と言えば、

移動性の総観規模の高気圧や低気圧に関わる偏西風

の蛇行、すなわち、傾圧不安定波のことを指すこと

が多い。実際、日々の天気図では傾圧不安定波に関

わる偏西風の蛇行の振幅が大きい。しかし、この波

は水平波長が4,000㎞程度で、１日で1,000㎞程度

の速さで東向きに移動するため、１週間程度の時間

平均を取ると消えてしまう。このため、１週間平均

や１か月平均で見られる大気現象を予測対象とする

季節予報では直接的には扱わない。季節予報で扱う

「偏西風の蛇行」は時間的な変化が小さく、１週間

程度の平均では消えない波長の長い現象である。 

このような偏西風の蛇行の例を示す。第 2.4.1図

は、北・東日本中心に異常高温となった2010年夏の、

特に高温が顕著だった８月後半～９月前半の 31日

平均の 200hPaの水平風と海面気圧である。30̊N以

北では西寄りの風、すなわち偏西風が流れており、

40̊N付近を中心に風が強いところ、亜熱帯ジェット

気流がある。ただしそれは東西に真っすぐに流れて

いるわけではなく、中国大陸東部で南に、日本付近

では北に蛇行している。2010年夏の後半はこの蛇行

の顕著な状態が持続し、その影響で太平洋高気圧に

覆われ続けた日本は記録的な高温となった。 

このような持続的な偏西風の蛇行は、以下に述べ

る定常ロスビー波によりもたらされることが多い。

地球の回転の大気への影響は緯度によって異なって

いる。ロスビー波とはその条件の下で、大気の流れ

になんらかの変化があった場合に、緯度による回転

効果の違い（=β効果）を復元力として、渦位が保存

するように発生する大規模な波である。詳しくは第

５章で説明する。後述するように様々な理由で流れ

                                                   
2 ここでは限定的に書いたが、もちろん、(a)～(c)はどち

らの変動にも関係する。 



- 104 - 

 

が乱されるため、大気中にはロスビー波がよく解析

される。波の位相は地球の回転と逆方向、すなわち

西向きに進むが、偏西風が吹いている場合にはそれ

によって東向きに流される。また、波長が長いほど

西進速度が速い性質がある。このため、偏西風の強

さとロスビー波の波長との兼ね合いで、波長が短い

ものは東向きに、長いものは西向きに進み、その中

間の適当なものは停滞する。この停滞性の波を定常

ロスビー波と呼んでいる。なお、日々の天気を支配

する移動性高・低気圧には、傾圧不安定性で成長す

るロスビー波が関係しているが、波長が短いため東

進する。 

定常ロスビー波は、 

(a)位相速度は零であるが群速度は零でなく東向き

である。つまり、波の位相は進まないが波のかた

まり（波束）あるいはそのエネルギーは東向きに

伝播する3 

(b)偏西風の軸、すなわちジェット気流に沿って伝播

しやすい 

(c)西風中にしか存在できない 

(d)中・高緯度では、圏界面付近で振幅が最も大きく

て鉛直方向に位相が変わらない「等価順圧4」な

                                                   
3 ロスビー波は、波長によって位相速度が異なる分散性の

ある波なので、波長が少し異なる波のかたまり（波束）が

個々の波の位相速度とは異なる速さで伝わる性質がある。

この波束が伝わる速さを群速度といい、それは概ね波のエ

ネルギーが伝わる速さでもある。以後、本項では群速度に

よる波束の伝播のことを波束伝播とかエネルギー伝播と

か呼ぶ。詳細は第５章参照。 
4 ほぼ順圧という意味で「等価」と呼ばれている。英語で

は、equivalent barotropicである。 

構造をしていることが多い 

という重要な性質がある。 

(a)の性質のために、例えば動きが遅い熱帯の大規

模な積雲対流活動によって強制され続ける定常ロス

ビー波が、そのエネルギー（の群速度での）伝播を

通して遠隔地にまで影響を与えうる。ある地域と遠

く離れた別の地域の気象要素の間に一定の関係があ

る場合に、この２つの地域にテレコネクションがあ

るというが、その成因には定常ロスビー波のエネル

ギー伝播が関係していることが多い。(b)は、亜熱帯

ジェット気流と寒帯前線ジェット気流が流れる日本

付近は、それらに沿って西からエネルギー伝播して

 
第 2.4.2図 東日本の月平均気温と 200hPa月平均南北

風の回帰。1981～2010年の30年分で計算 

上：１月、下：８月。等値線間隔は、上が 1m/s、下が

0.5m/sで、ｔ検定で 5%の危険率で有意な領域に影を付

けた。 

 
第2.4.1図 2010年８月16日～９月15日の31日平均200hPa風（矢印）と海面気圧（等値線） 

等値線間隔は4hPa。 

m/s 
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くる定常ロスビー波の影響を受けやすいことを意味

する。実際に、以下の例に示すように日本の天候は

ジェット気流に沿ってエネルギー伝播する定常ロス

ビー波の影響をよく受ける。 

第2.4.2図は、東日本の月平均気温と200hPaの南北

風の回帰図である。前述の(d)の性質から圏界面付近

の200hPaの等圧面を見ている。また、波の成分を強

調するために南北風を用いた。１月も８月も、東日

本の気温が正偏差の場合には、日本の西で南風偏差、

東で北風偏差となっており、日本付近は高気圧性の

偏差に覆われていることが分かる。これは偏西風が

北に蛇行していることを示す。１月には、日本の西

側にヨーロッパからユーラシア大陸南部にかけて波

列状の偏差パターンがあり、日本付近の偏差につな

がっている。これはユーラシア大陸南部を東西に流

れる亜熱帯ジェット気流に沿った定常ロスビー波の

影響を表している。８月にも日本の西側には波列状

の偏差パターンが見られるが、１月に比べて緯度が

北にシフトしている。これは亜熱帯ジェット気流の

季節変化に対応している。また、波列の波長も冬に

比べて短いが、この主な理由は、冬に比べて亜熱帯

ジェット気流が弱いためである（第５章参照）。 

この定常ロスビー波が増幅あるいは顕在化する原

因は、強い水平風シアーのもとでの気候平均場（基

本場）から擾乱への順圧的な運動エネルギー変換や、

傾圧不安定により発達する移動性高・低気圧の集団

効果などの中・高緯度大気の内部力学的な過程によ

る増幅、海面水温の変動による積雲対流活動の変

化・陸面状態の変化などの大気以外からの強制（外

部強制）による増幅などである（尾瀬 2004）。 
まず、積雲対流活動による定常ロスビー波の強制

について、具体的な事例を用いて説明する。 
2005年 12月に日本は東・西日本を中心とする顕

著な低温になったが、この低温にも亜熱帯ジェット

気流沿いに波束伝播した定常ロスビー波が影響を与

えた。第2.4.3図は、その2005年12月の外向き長

波長放射(OLR)と 200hPa流線関数偏差である。この

図の OLR偏差を見るとベンガル湾からフィリピン付

近にかけて積雲対流活動が活発であることが分かる。

標準偏差の３倍程度の偏差で、12月としては観測デ

ータがある1979年以後で最も活発であった。この積

雲対流活動の活発な状態は月を通して持続した。積

雲対流活動が強い領域の北側の、インドシナ半島か

ら中国南部にかけての対流圏上層には、高気圧性循

 
第2.4.3図 2005年12月（１～30日の30日平均）の外向き長波放射(OLR)の平年偏差（影）、200hPa面の流線関数平年偏

差（等値線）、波の活動度フラックス（矢印） 
OLRの単位はW/m2で、流線関数の等値線間隔は3×106m2/s。波の活動度フラックス(Takaya and Nakamura 2001)の単位

はm2/s2で、そのスケールは図の右下のとおり。 
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環の偏差がある。その東には、日本の東海上を中心

とする低気圧性偏差、さらにその東には高気圧性偏

差、という波列状の偏差パターンがある。対流活動

と同様にそれぞれの偏差も非常に大きい。図には、

この波列のパターンから計算される定常ロスビー波

の活動度フラックス（第 5.1.8項参照）を矢印で示

した。このフラックスの向きは、定常ロスビー波の

群速度の向きと一致する。つまり、波の活動度フラ

ックスを見ることでエネルギー伝播の様子がわかる。

図ではインドシナ半島から中国南部にかけての最初

の高気圧性偏差から波のエネルギーが伝播している

様子が明瞭で、この波列が定常ロスビー波であるこ

とがよく分かる。 

日本の異常低温の要因の１つとなったこの定常ロ

スビー波は、ベンガル湾からフィリピンにかけての

非常に活発な積雲対流活動により、以下のメカニズ

ムで励起されたと考えられる（前田と佐藤 2007）。

積雲対流活動が活発ということは、大気中の水蒸気

が水に変化するときに放出する凝結熱による対流圏

中層における大気加熱が平年に比べ強いということ

を意味している。この強い大気加熱は、対流圏上層

に平年に比べ強い発散風を伴う。この平年に比べて

強い発散風により、少し北のユーラシア大陸南部を

流れる強い亜熱帯ジェット気流沿いに定常ロスビー

波が励起された。第 2.4.4図に示すように、熱帯域

から亜熱帯ジェット気流が流れる緯度にかけては、

絶対渦度（相対渦度＋惑星渦度）の南北の傾きが大

きく、発散風によって低緯度側の小さな渦度が北向

きに効果的に移流されることにより高気圧性の渦が

作られる、ということである。 

次の増幅メカニズムとして、強い水平風シアーが

原因となり気候平均場（基本流）からの順圧的なエ

ネルギー変換で波（擾乱）が発達する過程（尾瀬 

2004）について説明する。第 2.4.5図のような東西

南北シアーを持つ偏西風（基本場）を考えると、 

①偏西風の軸、すなわちジェット気流の北側（南側）

では南西（北西）から北東（南東）に伸びた擾乱

（図中の式の右辺第２項に対応） 

②東(西)ほど西風が強いジェット気流の入口（出口）

では南北（東西）方向に伸びた擾乱（図中の式の

右辺第1項に対応） 

が、それぞれ基本場からの運動エネルギーの変換で

成長する。この関係は、東西南北にシアーがある基

本場の回りに線形化した順圧渦度方程式（第 5.1節

 

第2.4.5図 基本場からの順圧的エネルギー変換によっ

て擾乱が増幅する過程の模式図 

詳しくは本文参照のこと。図の上の式は、東西南北にシ

アーがある基本流Uの回りに線形化した順圧渦度方程式

（第５章）から求めた、基本場からの微少なずれ（擾乱: 

u, v）の運動エネルギーKEの時間発展の近似式。例えば

ジェット軸の北側の南西から北東に傾いた楕円型をし

た擾乱（流線関数で示している）はuvが正でその位置か

ら∂U/∂yが負なので、右辺第２項は正となり、擾乱の

運動エネルギーKEは増幅する。一方、西端の南北に伸び

た擾乱は、u2-v2が負で∂U/∂xが正なので、右辺第１項

は正となり、やはり擾乱の運動エネルギーKEは増幅す

る。 

 
 

第2.4.4図 熱帯の対流活動の加熱に伴う上層の発

散風が亜熱帯ジェット気流沿いに効果的に高気圧性

の渦を作る模式図 

熱帯域から亜熱帯ジェット気流が流れる緯度にかけ

ては、絶対渦度（相対渦度＋惑星渦度）の南北の傾

きが大きく、発散風によって低緯度側の小さな渦度

が北向きに効果的に移流されることにより（渦度の

小さな）高気圧性の渦が作られる。詳しくは本文参

照のこと。 
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参照）から求めた、基本場からの微少なずれ（擾乱）

の運動エネルギーの式から近似的に導出される

(Simmons et al. 1983)。①と②ともに、擾乱が水平

シアーのある基本流（①は南北シアー、②は東西シ

アー）で移流される際に水平シアーのせいで東西と

南北の非対称性が小さくなる過程で擾乱の風が強ま

り、運動エネルギーが増加することを示している

(Lindzen 1990)。実際にこの過程で擾乱が増幅する

のは、アジア域の亜熱帯ジェット気流の出口付近の

北太平洋、入口付近の北側の北アフリカから中東に

かけてのことが多い。 

他の増幅メカニズムとして、移動性擾乱の集団効

果があげられる。これは、移動性擾乱による擾乱の

渦輸送や熱輸送の収束・発散の時間平均が定常ロス

ビー波の強制となる、ことを意味している。上述し

た基本場からのエネルギー変換とは異なり、非線形

の過程である。この過程は（３）で説明する偏西風

の南偏・北偏にも大いに寄与する。 

偏西風が南北に大きく蛇行して、もはや「波」の

一部でなく孤立した「渦」となった状態が持続する

ことを「ブロッキング現象」（以下、ブロッキング）

と呼ぶ。その渦の水平スケールは大体数 1,000kmで

ある。多くのブロッキングでは、北に高気圧性の渦

（ブロッキング高気圧）が、南に低気圧性の渦（切

離低気圧）が現れ、偏西風を分流させる（南の低気

圧性の渦がない、Ω型と呼ばれるブロッキングもあ

る）。このため偏西風が弱まり、それに乗って東進す

る移動性高・低気圧の動きがブロックされるため、

ブロッキングと名付けられている。第 2.4.6図にブ

ロッキングの事例を示す。東シベリアにブロッキン

グ高気圧、日本付近に切離低気圧があり、偏西風が

南北に大きく蛇行している。 

ブロッキングの生成・成長にはいくつかのタイプ

があることが知られている（中村 2002）。そのうち

の１つは、定常ロスビー波の伝播が関連するもので

ある。定常ロスビー波の伝播には偏西風の構造が影

響するので、その局所的な変化に応じて、伝播の特

性が変わり、波のエネルギーが収束・発散し、それ

に応じて増幅・減衰することがある。特に西風が弱

くなるため波の群速度が遅くなるジェット気流出口

付近では、エネルギーが蓄積され波が大きく増幅し

て、ついには砕けて（砕波）孤立した渦となり、ブ

ロッキングに発達することがある。他には、孤立し

た高気圧性の渦（ブロッキングの卵）が西進しつつ、

その孤立渦の影響で分流した偏西風上の移動性擾乱

からの強制で成長するというタイプがある。 

ブロッキングの減衰は、ブロッキングの領域に蓄

積された波のエネルギーのロスビー波束としての東

向きへの放出によりもたらされることが多い。この

ため、例えばヨーロッパや大西洋でのブロッキング

高気圧の衰弱に伴い、大振幅のロスビー波束が導波

管（第5.1.9項参照）としての役割を果たすジェット

気流に沿って東向きに伝播し、日本付近の天候にも

大きな影響を与える、といったことがしばしば起き

る（伊藤と前田 2006）。さらに、そのロスビー波束

が北太平洋で増幅して、新たなブロッキングのもと

となることもある。 

なお、ここで示した定常ロスビー波やブロッキン

グの日本の天候への影響の実例については、前田と

佐藤(2007)が詳しく説明している。また、ブロッキ

ングについては、木本（1993）の優れた解説がある。 

 

 
第 2.4.6図 ブロッキングの例。2012年５月６～10

日の５日平均500hPa高度（実線）と平年偏差（色） 

等値線間隔は60m。偏差はカラーバーのとおり。 
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（３）偏西風の南偏・北偏 

偏西風の変動として、「偏西風の蛇行」よりもさら

に東西方向のスケールが長く、広い範囲で偏西風が

南に偏って流れたり、北に偏って流れたりすること

がある。単純なロスビー波の伝播では理解できない

このような南北シーソー的な変動の典型的なものが

第 2.3.1項 で も 説 明 し た 北 極 振 動 (Arctic 

Oscillation; AO)である。 

北極振動という言葉をはじめて用いたのは、

Thompson and Wallace(1998)である。彼らは20̊N以

北の北半球域で1947～1997年の冬季（11～４月）の

月平均海面気圧偏差場の主成分分析を行ない、その

第１主成分（寄与率は22%）、すなわち最も卓越する

変動パターンが、北極域の海面気圧が負（正）偏差

の時に中緯度で環状に正（負）偏差になる北半球規

模の南北で対の変動であることを示し、それを北極

振動と名づけた。 

北極振動は、その形態から北半球環状モードとも

呼ばれており、帯状平均場の変動が卓越することが

特徴である。また、海面気圧のパターンで抽出され

るが、偏西風の変動も伴う。そこで、第2.4.7図に北

極振動が卓越した冬の海面気圧平年偏差と200hPaの

帯状平均東西風を示す。高緯度の海面気圧が負偏差

となる正の位相の北極振動（左上図）では、亜熱帯

ジェット気流が弱く、逆に高緯度側では偏西風が強

い（下図の赤線）。一方、高緯度の海面気圧が正偏差

となる負の位相の北極振動（右上図）では、亜熱帯

ジェット気流が強く、高緯度側で偏西風が弱い（下

図の黒線）。このように帯状平均東西風の観点からみ

ると、北極振動は偏西風の南北分布が絞まったり緩

んだりする南北シーソー的な変動であると言える。 

北極振動の変動には、このような帯状平均東西風

の変動の力学が関係しているが、その中でも、東西

平均からのずれ、すなわち擾乱による東西風の加

速・減速の過程が重要である。第 2.4.8図は、北極

振動に伴う帯状平均東西風（等値線）の変動と擾乱

による西風加速・減速（陰影）を示している（木本

と渡部 2004）。上図(a)を見ると、対流圏上部での北

極振動に伴う擾乱の効果は、帯状平均東西風偏差が

負（東風）のところで減速、正（西風）のところで

加速となっている。すなわち、擾乱は帯状平均東西

風偏差を強める働きをしていることが分かる。さら

に擾乱を月平均成分（定常擾乱成分）とそれからの

ずれ（非定常擾乱成分）に分ける5と、定常成分の方

がよりその働きが強いことが分かる。 

 前段落では擾乱が帯状平均東西風に与える影響を

述べたが、逆に帯状平均東西風が擾乱に与える影響

はどうであろうか。DeWeaver and Nigam(2000)は気

候平均場を基本場として、その周りに線形化した大

気大循環モデルを用いて、北極振動－正確には北極

振動とよく似た北大西洋振動(NAO)－に関連する帯

状平均東西風偏差が定常擾乱に与える影響を診断的

に求め、帯状平均東西風偏差が定常擾乱の振幅を強

めていることを示した。前段落で述べたことを考え

                                                   
5 ここでは擾乱を月平均成分（定常擾乱成分）とそれから

のずれ（非定常擾乱成分）に分けたので、後者には、移動

性高・低気圧などの移動性擾乱に加え、数日程度以上持続

する準定常なロスビー波の一部も含まれる。 

 
第2.4.7図 北極振動が卓越した冬の海面気圧平年

偏差と200hPaの東西風（帯状平均） 

左：海面気圧平年偏差、1988/89年冬（12～２月） 

右：海面気圧平年偏差、2009/10年冬（12～２月） 

下：帯状平均した200hPa東西風の緯度分布。赤：

1988/89年冬、黒：2009/10年冬。 
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合わせると、北極振動に関しては、擾乱が帯状平均

東西風偏差を強め、その帯状平均東西風偏差が擾乱

を強めるという、平均流と擾乱との間の正のフィー

ドバックが働いていることが分かる。 

では、なぜ正のフィードバックが働くのだろうか。

Kimoto et al.(2001)はこの正のフィードバックが働

く理由を以下のとおり説明した。まず正の北極振動

の対流圏上層のように北側で西風が強く南で弱いと

いう南北双極子型の平均東西風偏差がある場を考え

る。そこに南北に伸びた擾乱が重なると、擾乱の軸

は平均東西風偏差の移流により北東－南西方向に傾

き、西風運動量を北向きに運ぶ（第5.1節参照）。そ

の結果、擾乱の北側の平均西風が強まり、南側の平

均西風が弱まる。平均東西風偏差により変形された

擾乱が、その東西風偏差を強める、ということであ

る。これは、Tilted-troughメカニズムと呼ばれる

もので、北極振動の場合には特に北大西洋でこのメ

カニズムがよく働く。 

なお、このように擾乱と平均流との間で正のフィ

ードバックが働く現象は持続性が良く、いわゆる長

周期変動としてよく観測される。前述したブロッキ

ングがその典型で、ブロッキング（平均流）によっ

て経路を妨げられた移動性擾乱がブロッキングの維

持に貢献するというメカニズムはよく知られている

(Shutts 1983)。 

ここでは北極振動を例に、中・高緯度大気の内部

変動的な性質の強い偏西風の南北の変動について述

べた。他にも、北大西洋の偏西風の変動に関する北

大西洋振動(NAO)、北太平洋の偏西風の変動に関する

西太平洋(WP)パターンなど、南北で対の偏西風の変

動が知られている。 

また、エルニーニョ／ラニーニャ現象に伴う熱帯

域の対流活動の変化などでも、亜熱帯ジェット気流

を中心に偏西風の南偏や北偏が見られることもある。

これには、熱帯の対流活動の偏差に伴うハドレー循

環（第 2.3節を参照のこと）の変化で、西風運動量

の北向き輸送が変わる過程が関係している。 

 

（４）テレコネクションパターン 

（２）でも述べたが、ある地域と遠く離れた別の

地域の気象要素の間に一定の関係がある場合に、こ

の２つの地域にテレコネクションがあるという。テ

レコネクションで有名な例は、熱帯における「南方

振動」である。これは、第2.4.3項で説明するエルニ

ーニョ／ラニーニャ現象に伴って、東太平洋のタヒ

チ島の海面気圧とオーストラリア北部のダーウィン

の海面気圧が、一方が平年値より高くなる時には他

方が平年値より低くなるという、シーソーのように

変動する現象である。南方振動は熱帯のテレコネク

ションの例であるが、中・高緯度大気の循環にもテ

 
第 2.4.8図 「北極振動」に伴う循環偏差の子午面断

面図 

等値線は帯状平均東西風（0.5m/s毎で、大きさ１m/s

未満は未表示）。矢印は EPフラックスの偏差（単位は

m2/s2）。影はその発散・収束。正（暖色系）の発散は西

風加速に、負（寒色系）の収束は西風減速に対応する。

(a)全擾乱、(b)定常擾乱成分、(c)非定常擾乱成分。木

本と渡部(2004)より。EPフラックスについては第５章

参照のこと。 
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レコネクションがあることが知られており、統計的

に現れやすいパターンが、テレコネクションパター

ンとしていくつか同定されている。 

Wallace and Gutzler(1981)は、冬の月平均の等圧

面高度データを用い、ある特定基点の時間変動と北

半球の他の地点の時間変動との１点相関係数を求め、

相関係数の高い組み合わせからテレコネクションの

分布図を探し、北半球冬季には５つのテレコネクシ

ョンパターンがあることを示した。太平洋・北アメ

リカパターン(PNA)、西太平洋パターン(WP)、西大西

洋パターン(WA)、東大西洋パターン(EA)、ユーラシ

アパターン(EU)である。その他、（３）で述べた北大

西洋振動(NAO)や北極振動(AO)など、多くのテレコネ

クションパターンが知られている。これら、中・高

緯度に見られるテレコネクションパターンの生成や

持続には、（２）と（３）で述べた偏西風の変動とそ

れに関連する力学的な過程が深く関わっている。 

日本の冬季の天候に影響を与えるEUパターンは、

第2.4.9図に示すように、ユーラシア大陸北部を通り

日本まで伸びる波列状のパターンである。時間ラグ

解析の結果(Blackmon et al. 1984)から、このパタ

ーンの形成にはヨーロッパ方面からシベリア中部を

通る定常ロスビー波のエネルギー伝播が関わってい

ることがわかっている。 

一方、（３）で述べたとおり、AOやNAOなどの南北

シーソー型のテレコネクションパターンには、偏西

風の南偏や北偏と擾乱との正のフィードバック過程

が関係していることが多い。 

熱帯の海面水温変動に関連した積雲対流活動など

によって励起されやすいパターンもある。PNAパター

ンやWPパターンは、エルニーニョ／ラニーニャ現象

に伴う熱帯の対流活動の変化と関係して現れること

が多い（尾瀬 2004）。 

また、気候平均場の風の強い東西南北シアーに起

因する流れの力学的な不安定である順圧不安定性

(Simmons et al. 1983)や、ランダムな（あるいはそ

れに近い）強制に対する共鳴的な応答（第5.1節参照）

も関係していると考えられている（木本と渡部 

2004）。力学的不安定にせよ共鳴にせよ、テレコネク

ションパターンとして特定の偏差パターンが顕在化

しやすいのは、気候平均場という「基本場」が固有

の力学的なモードを持つから、という主張である。 

テレコネクションパターンの説明の最後に、夏季

の 日 本 の 天 候 に 大 き な 影 響 を 与 え る

Pacific-Japan(PJ)パターンについて少し触れてお

く。Nitta(1986)は、衛星観測による雲量データを用

いた統計調査を行い、夏季にフィリピン付近で対流

活動が平年より活発で雲量が多く、日本付近の雲量

が少ないという南北パターンが卓越することを見出

し、それをPJパターンと名付けた。その後、

Nitta(1987)はPJパターンと循環場との関係を調べ、

 
第2.4.10図 PJパターンの模式図 

フィリピン付近の対流活動によって励起された定常ロ

スビー波が日本の天候に影響を与える。Nitta(1987)よ

り転載。 

 
第2.4.9図 ユーラシア(EU)パターン 

冬期500hPa高度場で同定されるテレコネクションパ

ターンのひとつ。55̊N、75̊Eと他の地点との１点相

関図。Wallace and Gutzler(1981)より転載。 



- 111 - 

 

フィリピン付近で対流活動が平年より活発になると、

それによる大気加熱でフィリピン付近から北米に連

なる定常ロスビー波が生成され、日本付近はそのう

ちの高気圧偏差に覆われ気温が高くなるというメカ

ニズムを提唱した（第2.4.10図）。ただし、再解析

データを用いた最近の研究(Kosaka and Nakamura 

2006)では、PJパターンの形成メカニズムはより複雑

であることが分かってきた。フィリピン付近は、対

流圏上層は東風、下層はモンスーンの西風と偏東貿

易風が収束する場所となっており擾乱にとっての

「基本場」としては複雑である。このような複雑な

基本場からの擾乱の運動エネルギーへの変換が、対

流活動に伴うPJパターンの形成にとって重要な働き

をすると考えられている。 
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2.4.2 熱帯季節内変動とその影響1 

（１）はじめに 

第５章で述べるように、熱帯域には１週間を超え

季節内の周期で変動する赤道波（赤道ロスビー波と

ケルビン波）があり、これらの波動はしばしば対流

と結合し、さらに長い周期の変動となる。その代表

的なものが、30～60日の周期で地球を１周する、発

見者の名前に因んで命名されているマッデン・ジュ

リアン振動(MJO)ある。 

MJOは長い周期の赤道波が関係した変動なので、

予測可能な期間が長いことが期待される。また、し

ばしば観測され中・高緯度の大気にも影響を与える

ので、もしそれがきちんと予測できれば、１か月予

報の後半や、３か月予報の２か月目の予報の重要な

予報根拠となりうる。しかしながら、もし数値予報

モデルで予測される MJOが周期が短すぎるなど観測

される MJOと異なる性質を持てば、それは中・高緯

度の大気の予測誤差の原因となってしまう。現状で

は、残念ながら後者の傾向が強く、予測の改善に向

けた研究・開発が世界中で行われている。逆に言う

と、MJOの予測が改善されれば１か月予報の後半や

２か月目の予測精度が飛躍的に向上する可能性があ

る。 

この MJOに代表される、熱帯域において 10～90

日程度の季節内の時間スケールの周期で変動する現

象は総称して「熱帯季節内変動」(Tropical 

Intraseasonal Variability)と呼ばれている。明確

な区別があるわけではないが、そのうち振動性が比

較的はっきりしている現象は「熱帯季節内振動」

(Tropical Intraseasonal Oscillation)と呼ばれる

ことが多い。また、気象庁の予報用語集では MJOに

限定して「赤道季節内振動」と呼んでいる。ここで

は、主に MJOについて説明するが、他の赤道波に関

する季節内振動や赤道域から離れることがある夏の

季節内変動についても説明に含めることから、項の

タイトルとしては幅広に「熱帯季節内変動とその影

響」とした。 

 

                                                   
1 前田 修平 

（２）熱帯の対流活動と長周期の赤道波 

第2.4.11図は、熱帯域の対流活動の強さの指標で

ある衛星により観測された輝度温度(Tb)の南北対称

成分の時空間パワースペクトルを示す。1983～2005

年の23年間のデータについて15̊S～15̊Nで平均し

たもので、赤色ノイズ2のパワースペクトルとの比を

描画しており、95%以上の信頼度で対流活動の変動が

有意な領域に影が付けてある。波数を横軸に振動数

を縦軸にとっているが、そのことには卓越する変動

のパワースペクトルの分布と赤道波の理論的な分散

曲線とを比較することにより、変動の背景となる赤

道波の存在を抽出しよう、という意図も含まれてい

る。そのため、補助線として、（赤道波の位相速度等

に関係する）等価深度８、12、25、50と90mの赤道

ケルビン波、n=1の赤道ロスビー波、n=1の慣性重力

波の分散曲線が描かれている（ここで述べた等価深

度、赤道波の種類とその分散曲線の意味については、

第5.2節を参考にされたい）。 

この図のうち周期３日以上に絞ると、変動の有意

な領域が３つ見られる。１つは、図の中央下から右

上に伸びる細長い領域である。赤道ケルビン波の分

散曲線（赤道ケルビン波は分散性がないので直線だ

が）に沿っていることから分かるとおり、その波が

関係している東向きに進む対流活動である。対流と

結合した赤道ケルビン波と呼ばれている(Kiladis 

et al. 2009)。そのうち季節予報に関係の深い周期

の長いもの、すなわち波長の長いものは等価深度

25m（＝位相速度が約15m/s）の分散曲線に沿った変

動の振幅が最も大きい。２つ目は、図の中央下から

緩やかに左上に伸びる領域である。n=1の赤道ロス

ビー波の分散曲線に沿っていることから分かるとお

り、その波が関係する西向きに進む対流活動である

（対流と結合した赤道ロスビー波）。そのピークは東

西波数３～４で、周期が30日程度にある。３つ目が、

図の中央下からやや右のかたまりである。周期が30

日を超え、東西波数１で東進するものが中心である。

                                                   
2 長周期成分のパワーが大きいノイズ。時間的に持続性が

ある系をランダムな強制で揺らすと発生するノイズ。例え

ば、大気のランダムな強制を受ける熱容量の大きな（すな

わち持続性のある）海洋の変動には赤色ノイズが含まれる。 
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明らかに、赤道ケルビン波や赤道ロスビー波の分散

曲線とは分布が異なったかたまりで、これが MJOに

対応するものである。 

 
第2.4.11図 衛星から測った輝度温度の波数－振動数パワースペクトル 

赤道での東西波数が横軸、振動数が縦軸である。東西波数が正は東向き、負は西向きに移動する変動に対応。1983年

７月～2005年６月の 23年間のデータについて緯度毎に南北対称成分のパワースペクトルを求め、15̊S～15̊Nで平均

したもの。赤色ノイズのパワースペクトルとの比が記述してあり、等値線間隔は0.1で、95%以上の信頼度で対流活動

の変動が有意な領域（1.1以上）を記載。図中の曲線は、等価深度8、12、25、50及び90mについて、静止大気の浅水

方程式から求められる赤道ケルビン波、n=1の赤道ロスビー波、n=1の慣性重力波の分散曲線である。赤道波の詳細に

ついては、第５章を参照のこと。Kiladis et. al.(2009)のfigure1に加筆。 
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（３）MJOの時空間構造 

Madden and Julian(1971; 1972)は赤道域の地上気

象観測、及び高層気象観測データのスペクトル解析

から、赤道に沿って40～50日の周期で、地上気圧や

東西風などの気象要素の変動が東進する地球規模の

変動(MJO)を発見した。第 2.4.12図は、赤道に沿っ

て東進する MJOの経度－高度断面の模式図である

(Madden and Julian 1972)。図の右には周期を 48

日とした場合の日付を Madden and Julian(2005)の

本文にならって加筆してある。Ｆ（０日目）では、

東アフリカとインド洋で海面気圧が低く、インド洋

では対流活動が活発化し始める。活発な対流活動の

東の東西鉛直循環は、その先頭が日付変更線付近ま

で達している。Ｇ（６日目）になると、下層の東風

偏差とともに地上の低圧部が東に伸びる。Ｈ（12日

目）では、対流活動の中心はインドネシア付近に達

し、Ａ（18日目）には風の東西鉛直循環で見た東西

波数１の構造が明瞭となる。Ｂ（24日目）～Ｃ（30

日目）には対流活動は日付変更線付近で弱まり、イ

ンド洋では海面気圧が上がり始める。Ｄ（36日目）

～Ｅ（42日目）には、対流活動が活発な領域は消え、

上層発散域の東進の速度が速まり、太平洋でも海面

気圧が上がる。これは、長期再解析データも衛星観

測データも使っていない限られた現地観測データの

みを用いた約40年前の解析であるが、驚くべきこと

に変動の特徴は現在の豊富なデータを用いた解析で

もあまり変わっていない。 

MJOでは大規模な対流活動が季節内の時間スケー

ルで東進するが、それには階層構造がある。第

2.4.13図に示すように、Nakazawa(1988)は、MJOの

中には、東西幅数 1,000kmの東進する大規模な対流

活動の固まり（スーパークラスター）が存在し、そ

のスーパークラスターは東西幅数 100kmの西進する

積雲の固まり（クラウドクラスター）から構成され

ることを発見した。このクラウドクラスターは連続

的に発達～成熟～衰弱を繰り返し、個々のクラウド

クラスターの寿命は１～２日しかない。この複雑な

階層構造が、前述した MJOの予測の難しさに関係し

ている。 

 次に、MJOの東西・南北方向と鉛直方向の３次元

的な構造について、Rui and Wang(1990)に基づき説

明する。彼らは、1979～1985年の７年間に発生した

顕著な MJOについて合成図解析を行い、MJOの３次

元的な構造を解析した。 

時
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第2.4.12図 赤道域の経度－高度断面図によるMJOの模

式図 

上から時間毎に並べてあり、周期を48日とすると１枚毎

に６日進む。図中の矢印は東西風の偏差を、図の下の曲

線は海面気圧の偏差を、上の曲線は圏界面高度の偏差を、

雲のような形は対流活動とその強さを表す。Madden and 

Julian(1972)のFig.16に加筆。 

 

西 東

季節内変動
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発達

成熟
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第2.4.13図 MJOの階層構造の模式図 

Nakazawa(1988)のFig.5に加筆。 
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第 2.4.14図はインド洋で対流活動が活発な位相

における MJOの構造を示す。赤道中心の対流活動活

発域の東端(120̊E)を境に、赤道域には、西側に下層

西風・上層東風、東側に下層東風・上層西風の東西

鉛直の循環が見られる。一方、亜熱帯域には、西側

の上層に南北対称の高気圧性循環の対と下層に低気

圧性循環の対があり、東側の上層に低気圧性循環の

対、下層に高気圧性循環の対がある。これらの構造

は、東側の亜熱帯域の循環の対や、対流域の東西で

の赤道に沿った鉛直循環の長さの比が異なる3など

の違いはあるものの、赤道域に定常加熱を置いた場

合の松野－ギルの定常応答（第 5.2節の説明と第

5.2.3図を参照のこと）に似ている。MJOの基本的な

構成要素として「対流活動」、対流活動と結合した（あ

るいは強制された）「赤道ケルビン波」と「赤道ロス

ビー波」が挙げられることをこの図は示している。

なお、対流圏下層での東西風の収束域と、中層

(500hPa)の上昇流の中心はやや異なっており、下層

の収束域の方がより東側に位置している。このこと

が松野－ギル応答とMJOの決定的な違いである、「前

者は定常だが後者は東進する」ことと関係している。 

 

 

                                                   
3 松野－Gill応答は、加熱域の東側と西側の鉛直循環の東

西幅長さの比が3:1だが、彼らが示した図ではこの比より

も東側が短い。 

（４）MJOのメカニズム 

 MJOのメカニズムについては、完全には理解され

ておらず議論の余地が残されているものの、1970年

代の発見以来の多くの解析的・数値実験的・理論的

研究により、第2.4.15図に示すような様々な過程と

それらの相互作用が関与することがわかってきた

(Wang 2005)。 

これらの中で特に重要な過程と考えられているの

が、大規模な対流による潜熱加熱と赤道ケルビン波

と赤道ロスビー波といった低周波数の赤道波との相

互作用と、大気境界層における摩擦の影響（第

2.4.15図に影を付けた過程）(Wang 2005)である。

これらの過程による MJOの構造とその東進（第

2.4.16図）のメカニズムは、以下のとおり説明され

る。 

 

(a)大規模な対流活動による加熱により、東進する赤

道ケルビン波と西進する赤道ロスビー波が励起

される。これらの波は加熱域から離れるに従い減

衰し、下層には、加熱域の東側にはケルビン波に

対応して赤道に沿って伸びる低圧部、西側にはロ

スビー波に対応して赤道から離れた緯度に中心

を持つ南北対の２つの低圧部が出来る（上層には

ケルビン波とロスビー波に対応した高圧部が出

来る）。 

(b)これらの赤道波に伴う鉛直方向の循環で、もとも

第2.4.14図 MJOの3次元構造の模式図 

対流活動がインド洋で活発な位相。対流圏上層(200hPa)

と下層(850hPa)の風の回転成分と赤道に沿った東西風、

中層の上昇・下降流、対流活動。Ａは高気圧性循環、Ｃ

は低気圧性循環。Rui and Wang(1990)のFig.8から転載。 

 
第 2.4.15図 MJOに関係する様々な過程とそれらの相

互作用 

Wang(2005)のFigure 10.1に基づき作図。 
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とあった大規模な対流域の上昇流が維持される。 

(c)一方、赤道波に伴う下層循環が、境界層による摩

擦の影響を受けて大規模な対流域の東側の下層

に上昇流域を作る4。 

(d)(c)の上昇流の影響を受け、大規模な対流活動と

ともに循環がゆっくりと東に進む。 

 

このメカニズムの要点を簡単に言ってしまうと、

大規模な対流と結合した赤道ケルビン波と赤道ロス

ビー波が、境界層による摩擦の影響を受けて、どち

らの波の位相速度とも違う速度でゆっくり東進する、

ということである。境界層による摩擦の影響で松野

－ギル応答が変形を受け東進するモードになった、

とも言える。 

ここでは、かなり単純化して MJOのメカニズムの

                                                   
4 エクマンパンピングで上昇流が出来るが、それがなぜ大

規模な対流域の東側かを説明するのは簡単ではない。知り

たい方はWang(2005)を読まれたい。 

要点を説明したが、第2.4.15図で説明したとおり現

実の MJOには様々な過程が複雑に関係している。ま

た、第2.4.13図で説明したとおり、対流活動の階層

構造もある。現象の発見後40年以上たった現在でも、

MJOのメカニズムの詳細についての理解は十分では

ない。 

 

（５）MJOの日本の天候への影響（冬期） 

 次に、MJOの日本の天候への影響を、遠藤と原田

(2008)が行った、24年間（1979/1980年～2002/2003

年）の日別の地上気象観測データを用いた冬期（11

～３月）を対象とした調査結果に基づき説明する。

彼らは、20～70日の周期変動を抽出するバンドパス

フィルターをかけた対流圏上層の赤道域（20̊N～20

˚S）の200hPa速度ポテンシャルの主成分分析に基づ

いて MJOの位相を同定し、その位相毎に気象観測デ

ータや循環場データを合成することにより、MJOと

日本の天候との関係を調べた。 

 
 
第2.4.16図 MJOの構造の模式図 

ケルビン L、ロスビーLは、赤道ケルビン波と赤道ロスビー波による下層の低気圧性循環を表す。図中の雲は対流活動

を示す。赤道ケルビン波と赤道ロスビー波を励起する大規模な対流活動の東側に、境界層の摩擦の影響を受けた下層収

束と弱い対流が出来る。Wang(2005)のFigure 10.13に基づき作図。 
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第2.4.17図はMJOの位相と地域平均気温との関係

である。ここでは、位相を１～12に分けている。イ

ンド洋で対流活動が活発な位相１～３で全国的な高

温傾向が、インドネシアから西太平洋で対流活動が

活発な位相６～７で全国的な低温傾向が見られる。

気温偏差の強さは±0.3℃程度で、位相１～３では東

日本～沖縄・奄美にかけての高温が、位相６～７で

は東日本～西日本にかけての低温が、それぞれ統計

的に有意である（第 2.4.1表）。地域間で比べると、

西日本の変動が最も大きく、位相１と位相６の差は

0.89℃ある。第2.4.18図はその西日本の気温の階級

別（0.4℃毎）出現頻度分布を、位相１と２の高温期、

位相６と７の低温期に分けて示したものである。低

温期の分布は高温期に比べて全体的に低温側に変位

しており、-0.4℃以下、+1～+2℃前後の階級ではそ

の出現確率に２倍程度の違いが見られる。低温期の

平均は-0.37℃、高温期の平均は+0.43℃、平年の標

準偏差σ＝1.15℃であることから、低温期（高温期）

の平年からのずれは-0.32σ（+0.37σ）である。こ

の程度のずれでは「MJOがインド洋で対流活発な位

相だから高温」とまでは言えないが、気温の出現頻

度が明瞭に変わる程度の関係はある。 

降水量と日照時間は統計的に有意な水準に達する

位相や地方は少ないが、太平洋側地域を中心に系統

的な特徴を示し、位相１～６のインド洋からインド

ネシア付近に対流活発域が位置している時期に降水

量が多く、それ以外の時期に降水量が少ない傾向が

ある。日照時間は、おおむね降水量とは反対の傾向

がある。 

このような日本の天候の偏りは、どのような循環

場と関係して起きているのだろうか。まず、高温で

太平洋側で多雨・寡照傾向の位相２（インド洋で対

流活動が活発時）で合成した循環場を第2.4.19図に

示す。(a)の500hPa高度、(b)の1000hPa高度ともに

日本の東で高く、平年で見られる上空のトラフが浅

く、地上では西高東低の冬型の気圧配置が弱く、北

西の季節風が弱いことを示している。対応して、(c)

の 850hPa気温ではフィリピン付近から日本まで広

く正偏差となっており、日本の高温傾向が、東アジ

ア規模での循環偏差の一環としてもたらされている

 
第 2.4.17図 MJOの位相別（１～12）に合成した地上

気温偏差（℃） 

凡例に示す４つの地域平均値（北日本、東日本、西日

本、沖縄・奄美）。20～70日の周期帯。平年値は 1971

～2000年のもの。遠藤と原田(2008)の第５図に加筆し

た。 

 

第2.4.1表 第2.4.17図の統計的有意性 

大きな字が危険率 5%、小さな字が危険率 10%で有意な

位相を表す。左列が MJOの位相番号で＋は正偏差、－

は負偏差を表す。遠藤と原田(2008)の第２表に加筆し

た。 

   
 

 

第2.4.18図 西日本気温偏差の階級別出現率 

白抜きは位相１と２（インド洋で対流活動活発）、灰色

は位相６と７（海洋大陸から西太平洋で対流活動活

発）。黒色は全資料。20～70日周期帯。遠藤と原田(2008)

の第６図より転載。 
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ことが分かる。(d)では、インド洋で対流活動が活発

な位相では、西太平洋で不活発で、対応してフィリ

ピン東方海上から日本の南海上にかけて下層に高気

圧性の循環偏差と日本の太平洋側への水蒸気フラッ

クス偏差が見られる。この水蒸気フラックス偏差が

収束する日本の太平洋側でOLRが負偏差で、この地

域における降水量が多く日照時間が少ない傾向をも

たらしていると考えられる。また、移動性の擾乱の

活動も日本付近も含めて広く北太平洋の中緯度帯で

活発であり、これも太平洋側の地方における多雨・

寡照傾向と矛盾していない。これらの特徴を簡単に

まとめると、インド洋で対流活発位相時には、冬型

の気圧配置が弱く高温傾向で、太平洋側の地方では

低気圧や前線の影響を受けやすく、多雨・寡照傾向

になりやすい、ということである。ところで、(d)

で示した下層の循環偏差は、熱帯の対流活動の偏差

と直接つながっていて理解しやすいが、(a)や(b)で

示した等価順圧的な日本の東海上の正偏差の成因は

何であろうか。インド洋で活発な対流活動や、西太

平洋で不活発な対流活動によって励起される上空の

ロスビー波と、移動性の擾乱による運動量や熱の輸

送が関係しているとは推察されるものの、きちんと

は理解されていない。 

次に、東日本～沖縄・奄美で低温傾向である位相

６（インドネシアから西太平洋で対流活動が活発な

位相）で合成した循環場を第 2.4.20図に示す。(a)

の500hPa高度、(b)の1000hPa高度ともに日本から

東海上にかけて低くなっている。また、(c)の850hPa

気温では東日本～沖縄・奄美にかけて負偏差となっ

ており、これらの領域の低温傾向と矛盾がない。(a)

を見ると、カムチャツカ半島付近から南東にかけて

軸が傾いた正偏差があり、日本付近の偏差の形も勘

第2.4.19図 位相２（インド洋で対流活発）で合成した大気循環の平年偏差場 

(a)500hPa高度、(b)1000hPa高度、(c)850hPa気温。等値線間隔は(a)4m、(b)4m、(c)0.2℃で、危険率 5%で偏差が有

意な領域に影を付けた。(d)外向き長波長放射(OLR)（影で単位はW/m2)、850hPaの水蒸気フラックス（矢印でスケール

は右下で単位は kg/kg･ m/s)、単位質量当たりの高周波擾乱の 300hPaの運動エネルギー（等値線で間隔は 10m2/s2）。

(a)～(c)及び(d)は遠藤と原田(2008)の第７図及び第12図にそれぞれ加筆。 
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案すると、南西から北東方向へのロスビー波の伝播

が示唆される（第５章参照）。対流活動の活発な位置

を勘案すると、インドネシアから西太平洋で活発な

対流活動によって励起されたロスビー波の影響がこ

の偏差パターンに現れていると考えられる。また、

フィリピン東方海上から日本の南海上にかけて下層

に低気圧性の循環偏差が見られ、沖縄・奄美におけ

る北東の季節風が強まり低温傾向に寄与する（図略）。

MJOの位相が進むと中緯度の偏差パターンも東進し、

低温の中心も東に移り、位相７では北日本も有意な

低温傾向となる（第 2.4.1表）。また、500hPa高度

では東谷の傾向となり、低気圧や前線の影響が弱ま

り、太平洋側の地方では少雨・多照傾向となる。 

 このように、冬期の MJOは、対流圏下層・中層・

上層の大規模な循環偏差をもたらし、結果として日

本の天候に影響を与えている。このため、気象庁の

季節予報の現場では、ここで説明したような MJOの

位相と振幅（定義は、Wheeler and Hendon(2004)に

よっている）の図などを用いた実況監視を行いつつ、

中・高緯度への影響を含めた数値予報モデルによる

予測に着目している。 

 

（６）北半球夏の熱帯季節内変動とその影響 

MJOが赤道域で最も強いシグナルを持つのは北半

球の冬から春にかけてである(Madden 1986; Gutzler 

and Madden 1989）。北半球の夏は赤道から離れた熱

帯域で対流活動の季節内変動の活動が活発で、また、

北進したり北西進したりなど複雑な変化をする。こ

のため、MJOと区別して、「北半球夏の季節内振動」

(Boreal Summer IntraSeasonal Oscillation; BSISO)

とか「北半球夏の季節内変動」(Boreal Summer 

IntraSeasonal Variation; BSISV)などと呼ぶことが

多い。 

第 2.4.21図は、Kikuchi et al.(2012)が 25～90

日のバンドパスフィルターをかけた夏（６～８月）

のOLRから求めたBSISOのライフサイクルである。

30̊S～30̊Nにおける熱帯全域のOLRの拡張主成分分

析（EEOF: 時間ラグを考慮した主成分分析）で求め

られる２つの主成分スコアから位相を決め、位相毎

に合成した図である。位相１～８（位相Ｘは各パネ

ルの右下にphase Ｘと書いてある）5の順に時間が進

み、周期を40日と仮定すれば、１つの位相で５日分

と考えてよい。赤道に沿って対流活動活発域がイン

ド洋から西太平洋にかけて東進する MJOとは明らか

に異なる変化をしていることが分かる。インド洋で

は、位相１では赤道域で対流が活発になり始め、位

相２～４にかけて強まりながら北上しつつ、赤道域

では東進する。その結果、位相４では、インド付近

からインドネシア付近にかけて北西－南東の方向に

伸びた帯状の活発域が見られる。位相５からは、位

相４に見られた南東側の活発域が強まりながらフィ

リピン海や南シナ海を北上しつつやや西進する。こ

のような夏期の熱帯対流活動の季節内変動は以前か

ら良く知られており（例えば、Lau and Chan (1986)）、

巨大な海陸風であるアジアモンスーンの変動にも大

きな影響を与える。 

この BSISOのメカニズムについては、MJOのメカ

ニズムと同様に様々な過程が関わっていることが言

                                                   
5 前述のMJOの位相とは定義が異なることに注意。 

 
第2.4.20図 位相６（インドネシアから西太平洋で対流活発）で合成した大気循環の平年偏差場 

(a)500hPa高度、(b)1000hPa高度、(c)850hPa気温。等値線間隔は(a)4m、(b)4m、(c)0.2℃で、危険率5%で偏差が

有意な領域に影を付けた。遠藤と原田(2008)の第７図に加筆。 
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われているものの、しっかりと理解されているわけ

ではない。特に重要な過程は、夏の東西風の鉛直構

造（インド洋における強い東風シアー；対流圏上層

が東風で下層が西風）、対流と結合した赤道ロスビー

波、境界層過程のようである(Goswami 2005; Wang 

2005)。 

BSISOは、西部太平洋における対流活動の変動に

伴う太平洋高気圧の変動を通して、日本の夏の天候

に影響を与える。そのことを示すために、第2.4.21

図と情報の重なりがあるものの、西部太平洋の対流

活動と下層循環場に焦点を絞った季節内変動の特徴

を第2.4.2.22図に示す。「30～60日周期を抽出する

バンドパスフィルターをかけた OLRを西部太平洋の

0̊～20̊N、120̊E～160̊Eで領域平均した値」を対流

活動のインデックスとして、そのインデックスと

OLR、850hPaの相対渦度とのラグ回帰を計算するこ

とで、循環場のパターンの時間変化を抽出したもの

である。６～８月を対象としている。このインデッ

クスで見て西部太平洋で対流活動が活発な時期の

15日前には、南シナ海からフィリピン東方にかけて

対流不活発域があり、それが10日前には北西進し弱

まる一方、インドネシア付近の赤道域で対流が活発

となる。５日前にはインドネシア付近の対流活発域

が北進し、０日（ラグなし）にはフィリピン東方海

上で最も対流活動が活発となる。その後、５日後か

ら 10日後にかけて対流活発域は弱まりながら北西

進するとともに、インドネシア付近に不活発域が現

れてくる。なお、インド洋も含めて見ると第2.4.21

図と同様な変化を示すので、BSISOは西部太平洋の

対流活動を鍵としても抽出される統計的に堅固な変

動パターンであると言える。 

図には、対流圏下層の850hPaの相対渦度も描かれ

ている。西太平洋では対流活発域（不活発域）の北

西側を中心（０日ではフィリピンの北が中心）とす

る低気圧性（高気圧性）の渦が見られ、これは対流

活動による加熱によって強制されたロスビー波と考

えられる。また、これらの高・低気圧性の渦から、

北東側に日本の南海上にかけて渦の列が見られるが、

これらも加熱によって強制され下層の西風に沿って

伝播するロスビー波と考えられる。これら一連の渦

の列が、太平洋高気圧の動向に影響を与え、結果と

して日本の天候に影響を与える(Kawamura et al. 

1996)。 

夏の熱帯季節内変動は、台風の発生にも影響を与

 
第2.4.21図 夏の季節内振動(BSISO)のライフサイクル 

８つの位相に分けた OLR（影）と 850hPa風(矢印でスケールは図の右下のとおり)の合成図。OLR偏差が統計的に

1%以下の危険率で有意な領域のみ描画。各図の右上の数字はサンプル数。1979～2009年のデータで作成。OLRの負

（正）偏差が対流活動の活発（不活発）に対応。Kikuchi et al.(2012)より転載。 
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える(Nakazawa 1986)。また、本項で示した BSISO

よりも周期が短く 10～30日の周期で西進するもの

もあり、特に夏の前半の日本の天候に影響を与える

(Fukutomi and Yasunari 1999)。これらのことから

分かるとおり、熱帯季節内変動は日本の季節予報に

とっては非常に重要な現象である。しかしながら、

数値予報モデルでは正確に再現・予測できていない。

逆に言うと、本項の（１）で述べたように、もし予

測できるようになれば、１か月予報の後半や３か月

予報の２か月目の予測精度が飛躍的に向上する可能

性がある。熱帯の季節内変動の予測精度向上は、世

界中の気象現業・研究機関の重要な課題である。こ

の変動の予測を主なターゲットとした世界気象機関

(WMO)／世界気候研究計画(WCRP)の研究計画も 2013

年には開始される。 
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2.4.3 エルニーニョ／ラニーニャ現象に代表され

る熱帯海洋変動とその影響1 

（１）エルニーニョ／ラニーニャ現象 

太平洋赤道域の中部から東部にかけての海域は、

世界の海洋の中でも最も海面水温の年々変動が大き

いところである（第 2.4.23図）。この変動は主にエ

ルニーニョ／ラニーニャ現象によるものである。エ

ルニーニョ現象は、この海域の海面水温が平年より

も高い状態が半年から１年半程度続く現象であり、

ラニーニャ現象は逆に海面水温が低い状態が続く現

象である。これらの現象は世界の天候に大きな影響

を及ぼし、日本の季節予報にとっても重要なシグナ

ルの１つである。 

気象庁では、エルニーニョ／ラニーニャ現象を監

視するため、海面水温解析データ(COBE-SST; Ishii 

et al. 2005)を作成し、それに基づくエルニーニョ

／ラニーニャ現象の定義を定めている。 

この海面水温解析は 19世紀末からの海面水温の

現場観測データを用いて、1891年以降の日毎の全世

界の海面水温を緯度・経度１度毎に計算しており、

長期にわたって空白域のない高い解像度を持つ、高

品質の海面水温データである。このデータにより、

太平洋赤道域をはじめ全世界の海面水温の長期変化

を捉えることが可能となる。この解析値は、エルニ

ーニョ／ラニーニャ現象や地球温暖化に関連した全

世界の海面水温や気温の長期変化の監視に利用され

るとともに、季節予報モデルへの入力値としても利

用されている。 

気象庁ではエルニーニョ／ラニーニャ現象の発生

期間を定めるための指標として「エルニーニョ監視

                                                   
1 石川 一郎（（１）～（７））、前田 修平（８） 

海域」の海面水温の領域平均値を用いている。エル

ニーニョ監視海域は国際的に広く用いられている

NINO.3と呼ばれる海域（5̊S～5̊N、150̊W～90̊W; 第

2.4.24図）である。 

エルニーニョ／ラニーニャ現象の発生期間を定め

るためには、この海域の水温が平常時に比べて高い

 
第2.4.23図 海面水温の1981～2010年までの12月

の月平均値の標準偏差（単位℃） 

 

 
第2.4.24図 エルニーニョ監視海域（図中NINO.3と書かれた矩形の海域） 

第2.4.25図 エルニーニョ監視海域の４月の海面水

温（黒線）、その平年値（1981～2010年平均値; 青破

線）、基準値（前年までの30年間の平均値; 緑破線）、

及び、海面水温の基準値との差（赤線） 
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か低いかの基準が必要である。現在、気象庁で用い

ている平年値は1981～2010年の30年平均値である

が、第2.4.25図に示すように、長期的な昇温傾向が

あるため、過去に遡るにつれて、平年値より低い値

の頻度が多くなってしまう。こうした長期トレンド

の影響を排除するため、平均期間を固定した平年値

ではなく、前年までの30年間の平均値を基準値と定

義し、海面水温の基準値との差をエルニーニョ／ラ

ニーニャ現象の発生期間を定めるための指標として

用いる。 

以上の海面水温解析値、エルニーニョ監視海域、

及び、その海面水温の基準値を用いて、エルニーニ

ョ／ラニーニャ現象の発生期間を以下のように定義

する。エルニーニョ監視海域の月平均海面水温の基

準値との差をエルニーニョ監視指数とし、エルニー

ニョ監視指数の５か月移動平均値が+0.5℃以上の月

が６か月以上続いた場合、その期間をエルニーニョ

現象の発生期間とする。一方、５か月移動平均値が

-0.5℃以下の月が６か月以上続いた場合、その期間

をラニーニャ現象の発生期間とする。ただし、発生

期間は季節単位で定める。つまり上記連続期間の初

めの月が６～８月のいずれであっても現象の発生期

 
第2.4.26図 エルニーニョ監視指数（細線; エルニーニョ監視海域の海面水温の基準値との差）とその５か月移動平

均値（太線） 

単位℃。赤、及び、青の陰影を施した期間は５か月移動平均値がそれぞれ+0.5℃以上、あるいは-0.5℃以下が６か月

以上続いた月を表す（これらの月を含む季節がエルニーニョ現象、ラニーニャ現象の発生期間となる）。 
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間は夏から始まったと記述する。 

この定義に基づいて、1950年以降のエルニーニョ

／ラニーニャ現象の発生期間を定めると、第2.4.26

図のようになる（陰影を施した期間はエルニーニョ

監視指数の５か月移動平均値が+0.5℃以上あるいは

-0.5℃以下が６か月以上続いた月を表し、これらの

月を１か月でも含む季節が現象の発生期間となる）。

最も新しいエルニーニョ現象は 2009年夏から 2010

年春まで、ラニーニャ現象は2010年夏から2011年

春まで発生しており、いずれも持続期間は４季節だ

った。これらの現象については、海洋の健康診断表

の総合診断表の「エルニーニョ現象」2に記述されて

いる。 

なお、エルニーニョ／ラニーニャ現象の定義とし

て国際的に統一されたものはない。例えば、米国海

洋大気庁(NOAA)では、NINO.3.4と呼ばれる海域（5̊S

～5̊N、170̊W～120̊W）における海面水温を指標とし

て用いており、その基準値との差の３か月移動平均

を Ocean Niño Index(ONI)と定義している。基準値

は５年毎に平均期間をずらした NINO.3.4海域の海

面水温の各月の 30年平均値である（1951～1955年

が対象の場合には基準値は 1936～1965年の平均値、

1956～1960年は1941～1970年の平均値、1996年以

降は1981～2010年の平均値）3。ONIが５か月連続し

て+0.5℃以上（-0.5℃以下）となった期間をエルニ

ーニョ現象（ラニーニャ現象）発生期間としている。 

 

（２）太平洋赤道域の基本場、赤道波と季節変化 

低緯度から中緯度にかけての海洋には、海面から

の深さ数 10～数 100m前後に水温の鉛直勾配の大き

い「水温躍層」が存在する。海水の密度は、水温・

塩分・圧力によって決まるが、水温の寄与が大きく、

水温躍層は密度躍層にほぼ一致する。この躍層によ

って海洋の運動は大きく規定され、第１傾圧モード4

                                                   
2 http://www.data.kishou.go.jp/kaiyou/shindan/ 

sougou/html/2.3.html 
3 http://www.cpc.ncep.noaa.gov/products/analysis_ 

monitoring/ensostuff/ONI_change.shtml 
4 躍層を境にそれより浅い表層と深い深層との流れが逆

になるような鉛直構造を持った運動の成分。この運動に伴

って海面が上昇（下降）する場所では躍層が深(浅)くなる。 

(a) 

(b) 

 
第 2.4.27図 気象庁全球海洋データ同化システム

(MOVE/MRI.COM-G)により計算された水温平年値（年

平均）の分布 

(a)120̊Wでの南北断面、(b)赤道に沿った東西断面

(5̊S～5̊Nの平均)。等値線間隔は１℃。 

 
第 2.4.28図 気象庁全球海面水温解析(COBE-SST)に

よる太平洋赤道域周辺の海面水温平年値（年平均） 

等値線間隔は0.5℃。 

http://www.data.kishou.go.jp/kaiyou/shindan/
http://www.cpc.ncep.noaa.gov/products/analysis_
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が卓越する。 

太平洋赤道域の海上では東風（貿易風と呼ばれる）

が卓越するため、海洋のエクマン層では、赤道の北

側で北向き、南側で南向きのエクマン輸送5が生じる。

                                                   
5 コリオリ力の影響を受けた海面の摩擦境界層であるエ

クマン層では、海面の風応力に対して北半球では直角右向

きに、南半球では左向きに質量輸送（流速のエクマン層内

その結果海面付近では発散場となり、それを補償す

る湧昇流がエクマン層の下では卓越して、赤道上で

は躍層がその南北に比べて浅くなる（第 2.4.27図

(a)）。また、西端をインドネシア、東端を南米大陸

によってさえぎられているため、東風によって海水

が西へと吹き寄せられる結果、海面高度には西高東

低の勾配があり、躍層はこれに対応して西で深く東

で浅くなっている（第2.4.27図(b)）。躍層深度の分

布は海面水温にも反映し、赤道上では、その南北に

比べて海面水温が低く、また、西高東低の勾配が見

られる（第2.4.28図）。 

赤道上では、コリオリ力がゼロであり、その南北

でコリオリパラメータの符号が反転するという地理

的な条件から、特有の波動が存在する(Matsuno 

1966)。その中で、エルニーニョ／ラニーニャ現象を

監視する上で重要なのは、赤道ケルビン波と赤道ロ

スビー波である（詳しくは第 5.2節を参照のこと）。

これらの波動の模式図を第2.4.29図に示す（理論上

は南北波数の大きいロスビー波が無限に存在するが、

ここでは最も単純な構造のものを示している）。 

赤道ケルビン波は圧力（躍層深度）の変動が最も

大きいところがちょうど赤道に当たり、赤道から離

れるにつれ変動は小さくなる。流速の南北分布も同

                                                                                 
での鉛直積分）が生じる。これを「エクマン輸送」と呼ぶ。 

(a) 

 
(b) 

 

第2.4.29図 赤道ケルビン波(a)と赤道ロスビー波

(b)の模式図（Wheeler et al.(2000)より） 

実線は正の圧力（躍層が深い）、破線は負の圧力（躍

層が浅い）を、矢印は流速を表す。陰影は発散、斜

線は収束をそれぞれ表す。縦軸は赤道からの距離

で、赤道ロスビー変形半径で規格化されている。 

 
第 2.4.30図 太平洋の赤道に沿った海面水温

の季節変化 

気象庁全球海面水温解析(COBE-SST)の月別平年

値とその年平均値との差。等値線間隔は0.2℃。 
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様である。南北の広がりは赤道ロスビー変形半径6で

決まり、海洋の第１傾圧モードでは100～250km程度

である。東西方向にも圧力と流速の位相は一致して

いる。位相速度は非回転系の重力波と同じであるが、

東に伝播するものしか存在しない。分散性はなく、

波長によらず位相速度は一定である。海洋の第１傾

圧モードのケルビン波は太平洋を横断するのに約２

か月かかる。 

赤道ロスビー波は、圧力の変動が最大になるとこ

ろが、赤道から南北に赤道ロスビー変形半径くらい

離れている。流速の変動は赤道上で最大である。ケ

ルビン波と逆に位相は西向きに伝播するものしか存

在しない。長波では分散性は小さく、位相速度はケ

ルビン波の約1/3である。 

これらの波動は、太平洋赤道域の季節変動におい

ても大きな役割を果たしていると考えられる(Yu 

and McPhaden 1999)。太平洋の赤道に沿った海面水

温（第2.4.30図）は東部で年周期の変化が卓越して

おり、北半球の春に高く、秋に低い。この変化は海

洋表層の貯熱量の東部における変化とほぼ対応して

いる（第2.4.31図(b)）。表層貯熱量は海面から深さ

数100mまでの水温の鉛直平均値であり、躍層の深さ

とよく対応する（躍層が深ければ貯熱量は大きく、

浅ければ貯熱量は小さい）。春に貯熱量が大きいのは、

春先から中部～東部で東風が弱まる（第 2.4.31図

(a)）のに対して、躍層が押し下げられ、それが（暖

水）ケルビン波として東へ伝播する結果と考えられ

る。その後夏にかけて中部～東部で東風が強まって

躍層が浅くなり、それがやはり東進して秋に東部の

貯熱量を減少させると考えられる（冷水ケルビン波）。

赤道ロスビー波は赤道から少し離れた緯度で躍層深

度の変動幅が最大となる。赤道ロスビー波に伴う躍

層深度の変動幅が最大となる緯度では、赤道ケルビ

ン波による変動も小さくないため、赤道ロスビー波

の西進を見るためには、さらに赤道から離れた緯度

で見ることが多い。実際 6̊Nに沿った貯熱量の季節

                                                   
6 ae = √(c/2β)（ｃは位相速度、βはコリオリパラメー

タの南北方向の変化率）を赤道ロスビー変形半径と呼び、

赤道に捕捉された運動の南北スケールに対応する。詳しく

は第５章を参照のこと。 

 

  

 

 

 

第2.4.31図 太平洋の赤道に沿った東西風応力(a)

と、赤道(b)と 6̊N(c)に沿った表層貯熱量（海面か

ら300m深までの水温の鉛直平均値）の季節変化 

気 象 庁 全 球 海 洋 デ ー タ 同 化 シ ス テ ム

(MOVE/MRI.COM-G)の月別平年値とその年平均値との

差。等値線間隔はそれぞれ0.002N/m2、0.1℃、0.2℃。 

(a) 

(b) 

(c) 



- 128 - 

 

(a) 

 

(b) 

 

第 2.4.34図 エルニーニョ現象時（1997年 11月）

の海面水温(a)と太平洋赤道断面の水温(b)の平年偏

差 

変動（第 2.4.31図(c)）を見ると、西進するシグナ

ルが明瞭である。最も顕著なのは、春先から中部～

東部で東風が弱まるのに対する応答と見られる、冷

水ロスビー波である。 

 

（３）エルニーニョ／ラニーニャ現象に伴う海洋表

層・大気の変動とその監視 

前述のとおりエルニーニョ／ラニーニャ現象はエ

ルニーニョ監視海域(NINO.3)の海面水温の変動によ

って定義されるが、太平洋赤道域の海面水温の変動

は海洋内部や大気の変動と強く結びついており、こ

れらをひとつの系として監視することが必要である。 

本項（２）で示したように、気候的な状態では、

太平洋赤道域の海面水温は西で高く東で低い、躍層

深度は西で深く東で浅い分布を持ち、この分布は海

上で卓越する東風により維持されている。エルニー

ニョ現象は中部から東部で海面水温が平常より高く

なる現象であるが、これは海面水温と躍層深度の東

西勾配が弱くなることを意味する（第2.4.32図、第

2.4.33図）。平年偏差で見ると、海面水温は西部で

負偏差、東部で正偏差となる（第2.4.34図）。また、

海上の東風は平常より弱くなる。ラニーニャ現象時

には逆に、水温の東西勾配が強くなり、東風は強ま

る。 

躍層深度の変動は表層貯熱量の変動に反映される。

(a) 

 

(b) 

 

第2.4.32図 平常時（(a); 1990年11月）とエル

ニーニョ現象時（(b); 1997年 11月）の太平洋の

海面水温 

(a) 

 
(b) 

 
第 2.4.33図 平常時（(a); 1990年 11月）とエ

ルニーニョ現象時（(b); 1997年11月）の太平洋

赤道断面の水温 
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季節変動を差し引いた表層貯熱量偏差の太平洋赤道

域での東西分布には、エルニーニョ現象時には西部

で負偏差、東部で正偏差の分布が見られる。さらに、

貯熱量偏差の時間経度断面図（第 2.4.35図(b)）で

は、正負の偏差の東への伝播が見られる。これは、

赤道ケルビン波に対応する。特にエルニーニョ現象

の発生直前から初期にかけては、顕著な暖水ケルビ

ン波の東進が見られ、躍層深度の分布に急激な変化

が起こったことを示している。また、エルニーニョ

現象の末期には冷水ケルビン波の東進が見られる。

赤道ロスビー波の伝播は、6̊N、6̊Sに沿った表層貯

熱量偏差の時間経度断面図で見られる。第 2.4.36

図は 1998/2000年ラニーニャ現象前後の図であり、

中部の東風偏差に対応して、西部では暖水が西進す

る様子が見られる。一方、東部の西風偏差に対応し

て中部から東部で冷水の西進が見られる。こうした

波動の伝播は海面水温偏差の時間経度断面図（第

2.4.35図(a)）では不明瞭であり、海洋内部の監視

の重要性を示している。 

東風の強さの指標として、オーストラリア北部の

ダーウィンと南太平洋のタヒチとの気圧差を指数化

した南方振動指数(SOI)が良く用いられる。このSOI

はエルニーニョ監視海域(NINO.3)の海面水温偏差と

強い逆相関の関係にあることが知られている（第

2.4.37図）。また、東風の強弱は対流活動の変化と

も関係があり、エルニーニョ現象時には平常時に比

べ、太平洋西部で対流活動が弱く、中部で強い。対

流圏上層の東西風は下層とはほぼ逆の変動をする。

つまり、エルニーニョ現象時に東風偏差、ラニーニ

ャ現象時に西風偏差となる。 

気象庁では、こうした変動を把握するため、海洋

については、前述の海面水温解析に加え、海洋デー

(a)                                      (b) 

 

第2.4.35図 1997/98年エルニーニョ現象前後（1996～1998年）の海面水温(a)と表層貯熱量(b)偏差の赤道に沿っ

た時間経度断面図 

等値線間隔は0.5℃。 



- 130 - 

 

タ同化システム(MOVE/MRI.COM-G; Usui et al. 2006)

を運用している。これは船舶やブイなどによる海洋

表層の水温・塩分の現場観測、人工衛星による海面

高度データ、及び海面水温解析を、大気の全球解析

(JRA-25/JCDAS; Onogi et al. 2007)から求めた海面

での熱・淡水・運動量フラックスにより駆動される

海洋大循環モデルに同化するものである。 

大気については、JRA-25再解析とそのリアルタイ

ム版である JCDASの出力、及び、米国海洋大気庁

(NOAA)提供の外向き長波放射(OLR)データを利用し

ている。SOIは地上月気候値気象通報（CLIMAT報）

のデータを使用して計算した値を用いている（気象

庁 2012）。 

 

 

（４）エルニーニョ／ラニーニャ現象の発生機構 

エルニーニョ／ラニーニャ現象に伴う海面水温、

表層水温、及び海上風の変動は互いに影響を及ぼし

あっている（第2.4.38図）。例えば、エルニーニョ

第 2.4.37図 エルニーニョ監視指数（上）と南方

振動指数（下）の月平均値（細線）と５か月移動平

均値（太線） 

(a)                                       (b) 

 
第2.4.36図 1998/2000年ラニーニャ現象前後（1998～2000年）の(a)6̊Nと(b)6̊Sに沿った表層貯熱量偏差の時間

経度断面図 

等値線間隔は0.5℃。赤い矢印は暖水ロスビー波、青い矢印は冷水ロスビー波に対応すると考えられる西進シグナル。

矢印は、赤道の南北両側で同時に比較的明瞭に見られるものを選んでつけたが、他にも同様のシグナルは多数見られ

る。 
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現象時に海面水温の東西勾配が小さくなると、対流

活動の活発な海域が平常時よりも東に移動し、東風

が弱くなる。東風が弱くなると、赤道湧昇と西部へ

の暖水の吹き寄せが弱くなって、躍層深度の東西勾

配が小さくなる。躍層深度の東西勾配が小さくなれ

ば、海面水温の東西勾配の小さい状態が維持されや

すくなる。以上のような過程で、正のフィードバッ

クが働くと考えられる(Bjerknes 1969)。一方、ラニ

ーニャ現象時には、海面水温の東西勾配が大きい⇒

東風が強い⇒躍層の東西勾配が大きい⇒海面水温の

東西勾配が大きい、というやはり正のフィードバッ

クが考えられる。 

しかし、現実にはエルニーニョ現象とラニーニャ

現象は数年程度の時間スケールで消長しており、こ

のような変動が実現するためには、前段の説明では

一見安定でありそうなエルニーニョ／ラニーニャ現

象の状態を終わらせる機構が必要と考えられる。そ

のような機構として、様々なモデルが提案されてい

 

 

 

 

 

第2.4.39図 太平洋赤道域で西風を吹かせた時の躍

層の深さの変化（reduced gravity modelによる数値

実験） 

寒色（暖色）は躍層が初期値より浅い（深い）こと

を示す。上から１、18、67、100、120日目。１日目

の四角の領域（160～180̊、2.5̊S～2.5̊N）が西風を
吹かせた領域である。 

 

第 2.4.38図 エルニーニョ／ラニーニャ現象時の

太平洋赤道域の変動の模式図 
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るが、現在のところ簡単なモデルで現実の変動を首

尾一貫して説明するものは現れていない（詳しくは

Wang and Picaut(2004)のレビューなどを参照のこ

と）。 

それらのモデルは２つに大別できる。１つは太平

洋赤道域の大気と海洋が相互作用して振動系を形成

し、エルニーニョ現象とラニーニャ現象との間を往

復するというもの（以下のア．とイ．）、もう１つ

は、エルニーニョ／ラニーニャ現象はやはり一種の

安定な状態であり、大気のランダムな擾乱が加わる

ことによって、一方から他方へ遷移するというもの

である（ウ．）。 

 

ア．遅延振動子 

遅延振動子の説明のため、まず、海上風の強制に

よる赤道域の海洋波動の励起とその後の伝播につい

て述べる。第2.4.39図は太平洋熱帯域を模した簡単

な数値モデルで、初期に赤道域の海上で西風を吹か

せたあとの海洋の状態の時間発展を計算した結果で

ある。何らかの原因で太平洋赤道域の海上に西風偏

差が生じると、偏差域から東へ暖水ケルビン波、西

へ冷水ロスビー波が伝播する（第2.4.39図の18日

目）。こうした初期の応答は躍層の東西勾配を小さ

くするように作用する。冷水ロスビー波は西岸に到

達すると反射して、冷水ケルビン波となる（第

2.4.39図の67～100日目）。冷水ケルビン波は東進

して（第2.4.39図の120日目）、初期には暖水ケル

ビン波に押し下げられた躍層を、逆に浅くする作用

を及ぼす。この作用は、西風偏差が生じてから波動

が西岸で反射して戻ってくるのにかかる時間だけ遅

れる。一方、初期に東進していた暖水ケルビン波は

東岸に達すると、一部は東岸に沿って南北に伝播し

（沿岸ケルビン波7）、反射して赤道ロスビー波とな

るのは、残りの部分だけである（第 2.4.39図の 67

～100日目）。従って、東岸での赤道波動の反射に

よる遅延作用は比較的小さいと考えられる。 

Suarez and Shopf(1980)はこのような赤道波動の

遅延作用によって、エルニーニョ／ラニーニャ現象

のサイクルを説明できるとするモデルを提案した。

第2.4.40図はその模式図である。この図では、１年

目にエルニーニョ現象が発生しており、中部から東

部にかけて海面水温の正偏差が現れている。これに

伴って西風偏差が発生し、東へ暖水ケルビン波、西

へ冷水ロスビー波が伝播を始める。冷水ロスビー波

が西岸に達すると反射して冷水ケルビン波として東

進を始める。冷水ケルビン波が中部に到達するまで

の間は、正のフィードバックが働いて西風偏差は強

まるが、その後は冷水ケルビン波による負のフィー

ドバックと競合するようになる。西風偏差が持続す

る間は冷水ケルビン波が次々に東進し、正のフィー

ドバック作用が飽和すれば、海面水温の正偏差は解

消に向かう。ラニーニャ現象時には海上風偏差とロ

スビー・ケルビン波の符号が逆になるだけで、同様

の経過を辿る。 

 

イ．再充填振動子(recharge oscillator) 

Jin(1997)は赤道の南北におけるスベルドラップ

                                                   
7 回転系において理想化した海岸（鉛直壁）に沿って伝わ

る波動が存在し、北半球では岸を右に見て進み、南半球で

は岸を左に見て進む。これを沿岸ケルビン波と呼ぶ。岸に

直行する長さスケールはロスビー変形半径で決まる。岸に

沿う方向の流速成分しか持たず、岸を赤道に置き換えれば

赤道ケルビン波に構造が似ている。 

 

第2.4.40図 遅延振動子の模式図 

Wang and Picaut(2004)から転載。縦軸は時間（年）

を示す。陰影部は海面水温偏差（El Niñoの部分は正

偏差、La Niñaの部分は負偏差）、中部の太い矢印は

東西海上風速の偏差、細い矢印は海洋赤道波動の伝

播（Kup, Kdownは冷水(upwelling)・暖水(downwelling)

ケルビン波、Rup, Rdownは冷水・暖水ロスビー波）を

示す。 
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輸送8による太平洋赤道域への熱の放出・蓄積が、エ

ルニーニョ／ラニーニャ現象のサイクルにとって重

要 で あ る と す る 、 再 充 填 振 動 子 (recharge 

oscillator)というモデルを提案した。第 2.4.41図

はこのモデルを模式的に描いたものである。 

エルニーニョ現象時には東部における海面水温の

正偏差に応答して、西部から中部にかけて西風偏差

が生じ、東部で躍層が深くなる。東部で躍層が深ま

ると海面水温偏差はますます増大するという正のフ

ィードバックの結果、エルニーニョ現象は最盛期を

迎える（第2.4.41図のⅠ）。同時に、赤道の南北両

側における極向きのスベルドラップ輸送（海上風の

低気圧性の回転に対応）が太平洋赤道域全体の躍層

を徐々に浅くし、東部での海面水温を下降させ、つ

                                                   
8 海洋の内部領域(海岸付近を除く領域)では、風応力の回

転(curlτ = ∂τy/∂x - ∂τx/∂y)に比例する南北輸送

が生じる（βV = (1/ρ)curlτ; Vは南北流速を海面から

海底まで積分したもの、ρは海水の密度）。この質量輸送

をスベルドラップ輸送と呼ぶ。 

いにはエルニーニョ現象を終息させる。こうした変

化は赤道域からの表層貯熱量の放出と見ることもで

きる。この時、海面水温と風応力は平年並となり、

従って、躍層の傾きも平年並となるが、エルニーニ

ョ現象時の熱の放出によって、躍層深度は全体的に

浅くなる（第2.4.41図のⅡ）。躍層が全体に浅いこ

とによって、平年並の風応力の下でも、赤道湧昇に

よる海面の冷却は平年より強くなる。この効果は気

候的に躍層の浅い東部で強く現れ、東部に海面水温

の負偏差が生じ、ラニーニャ現象が発生する。以後

エルニーニョ現象時と同様の機構により、ラニーニ

ャ現象は最盛期を迎え（第2.4.41図のⅢ）、ラニー

ニャ現象が終息した時には、躍層は全体に深くなる

（第2.4.41図のⅣ）。そして、再びエルニーニョ現

象が発生する。 

このモデルによれば、エルニーニョ（ラニーニャ）

現象が発生する条件として、太平洋赤道域全体の躍

層がほぼ一様に深く（浅く）なっていることが必要

である。これは、太平洋赤道域に熱が蓄積（放出）

 
第2.4.41図 再充填振動子の模式図 

Meinen and McPhaden(2000)から転載。Ⅰはエルニーニョ現象時、Ⅱはエルニーニョ現象からラニーニャ現象への遷

移期、Ⅲはラニーニャ現象時、Ⅳはラニーニャ現象からエルニーニョ現象への遷移期。水平の四角は太平洋赤道域

を表し、楕円は海面水温の偏差域、細い矢印は風応力偏差、太い矢印は赤道への熱輸送の偏差を示す。鉛直の四角

は太平洋の赤道に沿った断面を表し、その中に描かれている実線は赤道に沿った躍層深度の東西分布を示す（破線

が偏差０で、下向き正）。 
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されていることに対応する。このことは、海洋表層

の状況を監視することが、海面水温の予測にとって

重要であることを示している。実際、第2.4.42図を

見ると、暖水の体積(Warm Water Volume)は概ね海面

水温に先行するような変動をしており、再充填振動

子と定性的には矛盾しない。ただし、その位相関係

は変化しており、1980年台から 1990年台には暖水

の体積が２～３季節先行していたが、2000年以降に

は１季節くらいしか先行しないようになっており、

また、変動の振幅が2000年以降には以前に比べて小

さくなっている(McPhaden 2012)。こうした変化の要

因は明らかではないが、暖水の体積をエルニーニョ

／ラニーニャ現象の先行指標として用いることにつ

いては注意が必要である。 

 

ウ．大気の短周期変動の影響 

遅延振動子や再充填振動子はエルニーニョ／ラニ

ーニャ現象の重要な側面を説明するものと考えられ

るが、例えば、現象の周期が一定でないことや、変

動の大きさが個々の現象によって異なることなどは、

これらのモデルで説明することは難しい。また、こ

れらの振動子が実際に振動するためには、モデルの

性質を規定するパラメータがある一定の範囲内にな

(a)                                   (b) 

 

第2.4.43図 1997/98年エルニーニョ現象前後（1996～1998年）の東西風応力(a)と貯熱量(b)との偏差の赤道に沿

った時間経度断面図 

風応力の実線は西風偏差、破線は東風偏差を表す。等値線間隔は(a)0.01N/m2、(b)0.5℃。(b)は第 2.4.35図(b)の

再掲。 

 

第2.4.42図 太平洋赤道域（5̊S～5̊N、120̊E～80̊W）

の暖水の体積（Warm Water Volume; 20℃以上の海水

の体積; 赤線）と NINO.3.4海域の海面水温（青線）

との平年偏差の時系列 

McPhaden(2012)から転載。グラフ内の数値は、左が

1999年まで、右が2000年以降のそれぞれ平均値で、

いずれの時系列も振幅が最近小さくなっていること

を示している。 
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ければならないが、現実の大気・海洋がそのような

パラメータの範囲に当てはまるかどうかは必ずしも

明らかではない。 

現実のエルニーニョ／ラニーニャ現象の消長には

大気の短周期変動が重要な働きをしていると考えら

れている。実際、西部太平洋赤道域において一時的

に強い西風が吹く現象（西風バースト）が、強い暖

水ケルビン波の東進をもたらし、エルニーニョ現象

の発生を促すということが観測されている(Seiki 

and Takayabu 2007)。 

第 2.4.43図を見ると、1996年 12月から 1997年

１月にかけてと、1997年３月から４月にかけて、強

い西風が西部太平洋赤道域で吹き、暖水ケルビン波

の東進を引き起こしていることがわかる。特に３月

頃の西風に対応する暖水ケルビン波が東部に到達し

たあと、しばらく貯熱量の正偏差が東部で続いてお

り、エルニーニョ現象発生の直接の引き金になった

と考えられる。 

こうした西風は、赤道季節内振動（MJO; 2.4.2項

参照）としばしば関係していると考えられる。1997

年２月下旬の 150̊E付近から発散域（対流活発域に

対応）が東へ移動していくのが見られ、３月中旬に

は太平洋東部に到達している。上層の発散域の通過

に伴って、太平洋西部では下層で西風偏差が生じて

いる（第2.4.44図(b)）。 

赤道季節内振動は第 2.4.44図(a)からも明らかな

ように、必ずしも常に規則正しく伝播しているわけ

ではなく、また、西部の西風の全てが赤道季節内振

動に関係しているとは限らない。このような大気の

短周期変動が関わることによって、エルニーニョ／

ラニーニャ現象の消長は不規則となり、長期に亘る

予測は難しくなると考えられる(e.g. Kleeman and 

Power 1994)。 

 

（５）エルニーニョ／ラニーニャ現象の予測 

以上で述べてきたように、エルニーニョ／ラニー

ニャ現象の消長には大気と海洋の相互作用が本質的

に重要な役割を果しており、また、その相互作用は

様々な要因が関係する結果、非常に複雑なものとな

る。従って、現象の予測のためには、そうした複雑

な相互作用を表現する精緻な数値モデルが必要であ

る。予測モデルは、風が海面に及ぼす力、大気・海

洋間の熱や水のやり取り、大気と陸面間の相互作用、

大気の放射過程や海洋表層での放射の吸収、海水の

運動などを適切に表現しなければならない。 

また、本項（４）で述べたように、太平洋赤道域

の海洋表層の状況はその後の大気・海洋系の変動に

大きな影響を及ぼす。このため、予測モデルにおい

て、海洋の初期値を適切に与えることは特に重要で

ある。 

気象庁気候情報課では、1999年８月よりエルニー

ニョ予測モデル（JMA-CGCM; 通称「空海」）の運用

を開始した。2003年７月には「空海」のバージョン

アップを行ない（JMA-CGCM02; 通称「空海2003」; 北

村 2003）、さらに、2008年２月には、気象研究所

と気候情報課との共同開発による新しいモデル

(JMA/MRI-CGCM; Yasuda et al. 2007)を導入した。

その後も、アンサンブル手法などの改良を行ない、

(a)                                  (b) 

 

第2.4.44図 1997/98年エルニーニョ現象前後の200hPa速度ポテンシャル(a)と 850hPa東西風速(b)との偏差の赤

道に沿った時間経度断面図 

速度ポテンシャルの実線（赤の陰影）は収束偏差、破線（青の陰影）は発散偏差を表す。東西風速の実線（赤の陰

影）は西風偏差、破線（青の陰影）は東風偏差を表す。等値線間隔は(a)2×106m2/s、(b)2m/s。 
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2010年２月には３か月予報および暖・寒候期予報に

この結合モデルを導入した。予測モデルに与える海

洋の初期値としては、本項（３）で言及した全球海

洋データ同化システム(MOVE/MRI.COM-G)の計算結果

を用いている。 

平井(2009)によると、JMA/MRI-CGCM のエルニーニ

ョ監視海域(NINO.3)の月平均海面水温の予測精度は、

リードタイム７か月でアノマリ相関が 0.7となって

おり、各国のモデルの予測精度と比べてほぼ互角で

ある。ここでは、Jin et al.(2008)に示されている

各国のモデルの予測精度（第2.4.45図）と比較する

ため、1980～2001年の NINO.3.4海域の海面水温の

予測精度（アノマリ相関）を示す（第 2.4.46図）。

これを見ても JMA/MRI-CGCMではリードタイム６か

月でアノマリ相関 0.8程度となっており、Jin et 

al.(2008)に取り上げられているモデルと同等の精

度であることが分かる。 

今後、結合モデルの各コンポーネントの高解像度

化・精緻化を行い、海洋モデルに北極海を入れて海

氷モデルを導入するなどして、さらなる精度向上を

図る予定である。 

 

（６）インド洋海洋変動の特徴－年平均と季節変動 

次に、近年、大気への影響が注目されているイン

ド洋の海洋変動について述べる。まずは、それを理

解するための基本として、ここでは、年平均平年値

と季節変化から見たインド洋の特徴を太平洋や大西

洋と比較して記述する。なお、海面水温の季節変化

については既に第 2.3.5項で記述しており説明が重

なる部分もあるが、インド洋の海洋変動を理解する

ために必要であることから、ここでも記述する。 

 

ア．年平均場の特徴 

インド洋熱帯域の特徴を把握するため、第2.4.47

図に、OLR、地上風(U; V10)、海面気圧(SLP)、海面

水温(SST)および表層貯熱量(OHC)の年平均平年値を

示す。 

熱帯の対流活発域は、インドネシア付近、南米お

よびアフリカに見られ、その中でもインドネシア付

近が最も顕著である。太平洋と大西洋では、赤道の

北側の熱帯収束帯(ITCZ)が明瞭だが、インド洋では

OLRの極小域が赤道域の東部に集中し、ITCZは明瞭

ではない。この対流活発域の分布と対応して、太平

洋と大西洋の熱帯では東風（貿易風）が卓越し、ITCZ

に吹き込むように吹いているが、インド洋赤道域で

は弱い西風となっている。 

こうした海上風の相違に対応して、赤道域の海水

温の分布もインド洋と太平洋・大西洋とで明瞭に異

なる。太平洋・大西洋では、貿易風によって生じる

海洋表層の暖水層の厚さの東西勾配（西で厚く東で

薄い）と赤道湧昇の影響等で、東部の海面水温が低

い。一方インド洋では、熱帯域赤道以北で弱い西風

となっているため、表層水温には明瞭な東西コント

 

第 2.4.45図 各国のモデルの NINO.3.4海域の海面水温

の予測精度（アノマリ相関） 

Jin et al.(2008)より転載。対象期間は1980～2001年。 

 

第2.4.46図 JMA/MRI-CGCM のハインドキャストにお

けるNINO.3.4海域の海面水温の予測精度（アノマリ相

関） 

対象期間は1980～2001年。 
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ラストは見られず、東部よりも西部の海面水温が低

い。このような赤道域の水温分布の特徴は、第

2.4.48図に示す赤道に沿った鉛直断面図にも明瞭

に見られる。 
亜熱帯の大気の高気圧性循環に駆動される海洋の

亜熱帯循環に対応する OHCの極大域は、太平洋と大

西洋の南北両半球に見られる（第2.4.47図）。一方、

インド洋での OHCの極大域は亜熱帯高気圧がある南

半球にしか見られない。 

 

イ．季節変化の特徴 

季節毎の特徴を見ると北側に陸地が広がるインド

 

第2.4.47図 熱帯域の海洋気象要素の年平均平年値 

上から、外向き長波放射(OLR; W/m2)、地上風(m/s)、海面気圧(hPa)、海面水温（SST; ℃）、深さ300mまでの平均水

温（OHC; ℃）。陰影は、外向き長波放射では極小域に、海面気圧では極大および極小域に、海面水温と深さ 300mま

での平均水温では極大域に施してある。平年値は1981～2010年の平均。 

 

第2.4.48図 赤道域における水温の年平均平年値（0.5̊

S～0.5̊Nの平均） 

等値線間隔は１℃。図中白く抜けているのは陸。 
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洋と他の大洋との違いがより明瞭となる。 

インド洋では北半球の低緯度まで大陸が存在し、

海陸コントラストの季節変化の影響が熱帯の海洋に

広く及ぶことが特徴的である。対流活発域の中心は、

北半球の冬や春にはインドネシア付近にあるが、夏

にはベンガル湾付近に移動する（第 2.4.49図）。地

上（海上）風は、インド洋の南半球では赤道付近を

除き、１年中南東風となっているが、インド洋から

南シナ海にかけての北半球では冬に北東風、夏に南

西風となり、季節により風向きが反転する（第

2.4.50図）。 

こうした大気の変化に対応して、海面水温の季節

変化（第2.4.51図）には、以下のような特徴がある。

太平洋の中部からインドネシア付近にかけての熱帯

では１年を通じて29℃以上の高温域が見られる。一

方、インド洋の熱帯では季節変化が大きく、北半球

の春に海面水温が最も高くなり 29℃以上の高温が

 

 

第2.4.49図 外向き長波放射の季節平均平年値 

上から北半球の冬（12～２月）、春（３～５月）、夏

（６～８月）、秋（９～11月）。単位W/m2。 

 

第2.4.50図 地上風の季節平均平年値 

上から北半球の冬（12～２月）、春（３～５月）、夏（６～８月）、秋（９～11月）。 
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広範囲で見られるのに対し、夏には29℃以上の海域

はベンガル湾の一部と赤道域東部やスマトラ島沿岸

に限られる。北半球の秋・冬になるとインド洋では

29℃以上の海域は見られない。28℃以上の海域は、

インド洋熱帯域の中部から東部で１年中見られる。 

時間経度断面図（第2.4.52図）を見ると、西部太

平洋では５～６月と 11～12月の年２回の高温ピー

クがあるのに対し、インド洋、大西洋、および東部

太平洋では年１回のピークで、３～５月頃に最も高

温となる。この時期には東西の海面水温差は小さく

なる。 

赤道域における熱フラックスの季節変化（第

2.4.53図）を見ると、正味のフラックスには値の大

きい短波放射の季節変化に対応した春と秋２回のピ

ークが見られる。西部太平洋からインド洋にかけて

の暖水域(warm pool)のうち、西部太平洋の年２回の

海面水温の極大（第2.4.52図）は正味の熱フラック

スの極大から１か月程度遅れて現れるが、インド洋

では秋のフラックスのピークに対応する海面水温の

極大が見られない。インド洋で海面水温の季節変化

がフラックスと整合的でないのは、インド洋では海

洋の南北移流が重要な役割を果たしている

 

第2.4.51図 海面水温の季節平均平年値 

上から北半球の冬（12～２月）、春（３～５月）、夏

（６～８月）、秋（９～11月）。単位℃。 

 
第2.4.52図 赤道における海面水温（0.5̊S～0.5̊N

の平均）の季節変化 

 

第2.4.53図 赤道における下向き熱フラックス（0.5

˚S～0.5̊Nの平均）の季節変化 

上:正味、中:短波放射、下:潜熱。単位W/m２。 
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(Loschnigg and Webster 2000)からだと考えられる。 

水温躍層の深さに相当する 20℃水温の深度の時

間経度断面図（第2.4.54図）には、太平洋と大西洋

では西で深く（高温）東で浅い（低温）傾向が年を

通じて見られる。一方、インド洋では３月頃と９月

頃を中心に西部に高温のピークが見られ、それに２

か月程度遅れて５月頃と 11月頃を中心に東部に高

温のピークが見られる。インド洋のこのような季節

変化の特徴は、海面付近の東西流の向きが季節によ

って反転するのに対応している（第 2.4.55図）。太

平洋と大西洋では、年を通じて西向きの流れが卓越

する。インド洋の季節的な東向きの流れ（Wyrtki Jet

と呼ばれる; Wyrtki 1973）の時期は、海上の西風の

ピークの時期に対応しており（第 2.4.56図）、こう

した季節変化が海上風によって駆動されていると考

えられる。 

インド洋では、年を通じて10̊S付近より北では東

向きの赤道反流が流れ、南側では西向きの南赤道海

流が流れている。そのため、マダガスカル島の北東

沖では水温躍層が浅く、海洋表層の変化が海面水温

 

第2.4.56図 赤道における海上東西風（0.5̊S

～0.5̊Nの平均）の季節変化 

単位m/s。 
 

第2.4.54図 赤道における20℃水温の深度（0.5̊

S～0.5̊Nの平均）の季節変化 

単位ｍ。 

 

第2.4.57図 10̊Sにおける海面水温（上）と20℃

水温深度（下）の季節変化 

9̊S～11̊Sの平均。単位℃（上）、ｍ（下）。 

 

第2.4.55図 赤道における東西流（0.5̊S～0.5̊Nの

平均）の季節変化 

海洋データ同化システムの第１層（深さ1m）の流れ。

単位m/s。 
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の変化の要因となり易い。このことがこの海域での

大気と海洋の相互作用に影響すると指摘されている

(Kawamura et al. 2003; Yamagata et al. 2004; 

Annamalai et al. 2005; Xie et al. 2002)。第2.4.57

図は、10̊Sに沿った海面水温、20℃水温深度の時間

経度断面である。10̊Sの150̊Eから140̊Wの太平洋

では年を通じて 27℃以上の高温が維持されている

が、インド洋では７月から９月にかけては西部を中

心に広い範囲で27℃以下の低温となっている。20℃

水温の深度の季節変化（第2.4.57図下）では、北半

球の夏頃にインド洋中部で生じた極小域が西に伝播

し、翌年の春から夏にかけて西部に達している。こ

の西進はロスビー波の特徴を示す。この冷水域が海

面水温の低温ピークに対応し、季節変化においても

海面水温と海洋の内部構造が関係していることが分

かる。 

 

（７）インド洋の年々変動 

ア．年々変動の大きさ 

海面水温の変動の大きさ（第2.4.58図）は、太平

洋赤道域の中部から東部にかけての変動が圧倒的に

大きい（約1.2℃の極大値）。その他の熱帯域では東

部大西洋の変動がやや大きいが、それを除くと

0.4℃程度で東部太平洋赤道域の極大値の 1/3であ

る。太平洋赤道域の変動の殆どは、エルニーニョ／

ラニーニャ現象によるもので、熱帯海面水温の年々

変動で大きな割合を占めている。インド洋では、ソ

マリア沖、アラビア海、ベンガル湾、マダガスカル

島の北東沖および10̊S以南の熱帯域に0.4℃以上の

領域が見られる。赤道域では西部を除き変動が小さ

い。 

OHCの変動の大きさ（第2.4.59図）は、太平洋赤

道域の中部から東部の他、フィリピン東方とニュー

ギニア島東方でも大きい。これらは、エルニーニョ

／ラニーニャ現象に伴う海面下の変動の特徴を表し

ており、水温躍層深度の変動が、東部のみならず、

西部でも大きいことを反映している。インド洋では、

10̊Sを中心として東西に変動の大きい領域が広が

る。ソマリア半島沖やスマトラ島とジャワ島の沿岸

の変動も大きい。 

10̊S帯のマダガスカル島北東沖では、第 2.4.60

図に示すように水温躍層の深度の変化と海面水温変

 
第2.4.58図 海面水温変動の標準偏差 

1981年1月～2010年12月の月平均偏差より算出。単位℃。 

 
第2.4.59図 表層貯熱量（深さ300mまでの平均水温）変動の標準偏差 

1981年１月～2010年12月の月平均偏差より算出。単位℃。 
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動の相関が周囲よりも大きくなっている。 

水温躍層深度と海面水温の相関は、海洋の力学が

海面水温の変動とどの程度関係があるかの目安とな

る。海洋の力学が重要な役割を果たしているエルニ

ーニョ現象に関わる東部太平洋赤道域や西部太平洋

の熱帯域では、海面水温と20℃水温の深度との相関

が高く、それぞれに0.7以上と0.5以上の値が見ら

れる。 

 

イ．エルニーニョ／ラニーニャ現象に伴うインド洋

熱帯域の海面水温変動 

インド洋熱帯域の海面水温は、エルニーニョ現象

の発生にやや遅れて高温になる傾向があることが知

られている。第2.4.61図を見ると、エルニーニョ現

象の発達が春頃であるのに対して、インド洋熱帯域

の昇温は夏から秋にかけて見られる。また、エルニ

ーニョ現象が春に終息した後も、インド洋では夏ま

で高温が続く傾向があることが分かる。逆に、ラニ

ーニャ現象発生年の翌年の夏にはインド洋熱帯域は

低温になる傾向がある。 

エルニーニョ（ラニーニャ）現象発生年の翌年の

夏のインド洋熱帯域の高温（低温）傾向は、第2.4.62

  

第2.4.62図 NINO.3.4海域の海面水温の11～１月の

3か月平均に対するインド洋から西太平洋にかけての

翌夏(６～８月)の海面水温（上; ℃）と降水量（下; 

mm/month）（ベクトルは海上風; m/s）の回帰係数 

Xie et al.(2009)より転載。 

 

第2.4.61図 インド洋熱帯域（TIO; 20̊S～20̊N、40

˚E～100̊E）とNINO.3.4海域の海面水温の11～１月ま

での３か月平均とのラグ相関係数（実線）とNINO.3.4

自身のラグ相関係数（破線） 

Xie et al.(2009)より転載。 

 

第2.4.60図 海面水温と20℃深度の相関係数 

1981年１月～2010年12月の月平均偏差より算出。 
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図に示されるように、インド洋熱帯域のほぼ全域に

及ぶ。 

エルニーニョ現象時のインド洋熱帯域の昇温につ

いて、Klein et al.(1999)はエルニーニョ現象に伴

う熱帯域の大気循環の変化によって、インド洋では

東部を中心に下降流場となり、日射の増加と海上風

の変化に伴う潜熱の増加（熱の放出の弱まり）が多

くの海域で寄与していると指摘した。しかし、イン

ド洋熱帯域の南西部ではこのような熱フラックスの

変化では説明できず、海洋のプロセスが働いている

ことが示唆されている。 

Xie et al.(2002)はインド洋熱帯域の南西部にお

ける昇温に寄与する以下の海洋のプロセスを見出し

た。第2.4.63図に示されるように、エルニーニョ現

象時の秋には、インド洋赤道域は東風偏差となる傾

向があり、それに伴って南半球側に高気圧性の海上

風の偏差が生じる。この風の強制によって20℃深度

の正偏差（海洋表層の暖水）の傾向が生じるのが同

図に示されている。第 2.4.64図には、ENSO発生年

から翌年にかけての 20℃深度と海面水温の傾向が

示される。同図(a)では、前述の海洋表層の暖水が、

その後、10̊S付近の緯度帯をロスビー波として西進

するのが見られる。また、第 2.4.64図(b)では、表

層の暖水の西進にほぼ対応して、海面水温の高温偏

差も西へ伝播するのが見られる。この緯度帯のロス

ビー波がインド洋の中部から西岸付近まで伝播する

のに半年以上を要するため、エルニーニョ現象終息

後の夏までインド洋熱帯域の南西部の高水温を維持

するのに寄与すると考えられる。Du et al.(2009)

はさらに、インド洋熱帯域の南西部の昇温が、春か

ら初夏にかけて、赤道の北側で北東寄り、南側で北

西寄りの非対称な海上風の偏差をもたらし、北側の

偏差は５月以降平均風を弱めることから、この時期

のインド洋北部の高温化に寄与することを見出した。 

Yang et al.(2007)や Xie et al.(2009)は、エル

ニーニョ現象最盛期の翌夏にインド洋熱帯域の海面

水温が高い状態が持続することの影響を調べ、エル

ニーニョ現象発達の翌夏（北半球）にフィリピン付

近から東にのびる少雨域が見られ（第2.4.62図下）、

その北西側には高気圧性の大気循環場が形成される

（第2.4.62図では、日本の南で海上風の時計回りの

回転が見られる）ことを指摘した。一方、フィリピ

ン付近の対流活動は日本の夏の天候に影響すること

が知られている(Nitta 1987)。これらの関係から、

エルニーニョ現象発生の翌年の夏に北日本を中心に

不順な天候が現れやすくなっていると考えられる。 

このように、エルニーニョ／ラニーニャ現象に関

係するインド洋熱帯域の海面水温変動と日本付近の

天候との関係についての知見が蓄積されたこと、ま

た、結合モデルによる海面水温の予測精度が向上し

たことから、気象庁は、平成 21年（2009年）７月

からエルニーニョ監視速報でインド洋熱帯域の海面

水温の監視・予測情報を発表している (倉賀野 

2009)。 

 

ウ．インド洋ダイポールモード現象 

Saji et al.(1999)は、インド洋熱帯域の海面水温

には、形態としてはエルニーニョ／ラニーニャ現象

に似ているが、エルニーニョ／ラニーニャ現象とは

独立した固有の変動があることを報告した。Webster 

et al.(1999)もケルビン波やロスビー波といった赤

道波による海面水温変動を伴うインド洋固有の変動

がありえることを示唆している。 

 

第2.4.63図 ENSO指数（3̊S～3̊N、日付変更線～140̊

Wの海面水温の10～12月の３か月平均）に対するインド

洋の10～11月の海面水温（陰影）、風応力（ベクトル）、

および20℃深度（等値線）の回帰係数 

Xie et al.(2002)より転載。 
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Saji et al.(1999)が提唱した現象は、インド洋ダ

イポールモード現象(IOD)と呼ばれ、夏から秋にイン

ド洋東部のスマトラ沖で平年より海面水温が低下し、

インド洋熱帯域の西部で平年より海面水温が上昇す

る特徴を持つ（これを正の IODと呼び、逆の偏差パ

ターンの場合を負のIODと呼ぶ）。この変動パターン

は、インド洋の海面水温変動の経験直交関数(EOF)

の第２モードとして現れる（Yamagata et al.(2004)

など）。 

スマトラの南西沖では、気候的に４月から10月に

かけて南東風が卓越し、夏にピークとなる。この時

期にはインド洋の東部では湧昇が強まって水温躍層

が浅くなり、表層水温の変動が海面水温に影響しや

すい状態になっている。 

正の IOD発生時には、インド洋熱帯域では海面水

温の偏差パターンに対応して、降水量の偏差にも東

西双極パターンが現れる（第2.4.65図）。このため、

 

第2.4.64図 ENSO指数（3̊S～3̊N、日付変更線～140̊Wの海面水温の10～12月の３か月平均）に対するインド洋の

8～12̊S平均の20℃深度(a)と海面水温(b)のラグ相関係数 

横軸は経度、縦軸は暦月（下から上、13～24はENSO指数の翌年の１～12月）。陰影は20℃深度の相関係数が0.6を

超えるところ。Xie et al.(2002)より転載。 

 

第2.4.65図 インド洋ダイポールモード現象発生

時の９～11月の降水量（陰影）と海面水温（等値線）

の特徴 

等値線は±0.3、0.6、および0.9℃（破線は負）。Saji 

et al.(2006)より転載。 
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対流不活発な東部から対流活発な西部へと東寄りの

海上風偏差が生じる（第 2.4.66図）。この海上風偏

差はさらに東部の湧昇と海面水温負偏差を強める。

このようにして、正のフィードバックが働き、冬に

気候的な海上風が大きく変わるまで IODが維持され

やすくなると考えられる。 

インド洋ダイポールモード現象の世界の天候への

影響については多くの研究がなされている。例えば、

統計的な調査によって、アフリカ東岸における10～

12月の雨季には、正のIOD発生時に多雨の傾向とな

る関係が見出されている(Black et al. 2003; Clark 

et al. 2003; Saji and Yamagata 2003)。また、降

水量偏差の双極パターンからのテレコネクションに

より中高緯度の天候へも影響を及ぼす可能性があり、

インドや東アジアの夏季モンスーンなどへの影響が

指摘されている(Ashok et al. 2001; Guan and 

Yamagata 2003)。 

 

 

 

 

 

 

 

 

（８）エルニーニョ／ラニーニャ現象と日本の天候 

ア．はじめに 

気候システムの中で最も卓越する年々変動であり

予測も可能なエルニーニョ／ラニーニャ現象は、

中・高緯度大気のカオス的性質の影響を強く受ける

日本の季節予報にとって、最も頼りになる拠り所で

ある。このため、統計的手法により季節予報を実施

していた数年前までは、エルニーニョ／ラニーニャ

現象の日本の天候への統計的な影響を適切に抽出し

て、予報資料として生かすことが、季節予報担当者

にとっての技術的な最重要課題のひとつであった。 

現在は、大気・海洋結合モデルによる数値予報に

基づき３か月予報と暖・寒候期予報を行っているが、

予測可能性の源としてエルニーニョ／ラニーニャ現

象が重要であることは、統計的予測手法の時代と変

わりはない。季節予報作業が大きく変わったのは、

数値予報資料を解釈して、インド洋などの他の海域

の影響も含め「今年のエルニーニョ／ラニーニャ現

象の特徴はどうで、どう影響が出そうか」といった

検討が出来るようになったことである。この検討の

際に役に立つのが、エルニーニョ現象の影響が大気

の循環にどう現れ、その結果、日本の天候にどう影

響するかといった、エルニーニョ現象の日本の天候

への影響に関する、そのメカニズムも含めた知識で

ある。季節予報にとってのエルニーニョ／ラニーニ

ャ現象の統計的な調査の主な目的も、以前の「予報

資料としての利用」から、「数値予報資料の解釈に利

用」に変化した。 

このような観点から、ここでは、主にこれまで行

われた気象庁の統計調査に基づき、エルニーニョ／

ラニーニャ現象と日本の天候との関係の主要な特徴

を簡単に述べた後、その背景となる大気循環場の特

徴について重点的に解説する。エルニーニョ／ラニ

ーニャ現象の指標として主にエルニーニョ監視指数

9を用いた統計調査の結果だが、説明したメカニズム

の要点は、最近よく発生する中部太平洋に変動の中

心を持つエルニーニョ現象や、他の海域の影響があ

る場合にも応用できるものである。 

                                                   
9 エルニーニョ監視指数の定義は、（１）で示した通りエ

ルニーニョ監視海域の海面水温の基準値との差である。 

 

第2.4.66図 第2.4.65図に同じ、ただし20℃深度

（陰影）と海上風（ベクトル）の特徴 

９～11月の20℃深度の第１主成分に対する回帰係

数。Saji et al.(2006)より転載。 
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イ．日本の天候の特徴 

第2.4.67図は、日本の地域平均（北日本、東日本、

西日本、沖縄・奄美）の平均気温と、エルニーニョ

監視指数の５か月移動平均との相関係数を示す。統

計期間は、1979～2008年（冬は1979/80年～2008/09

年）の30年である。ここでは、エルニーニョ／ラニ

ーニャ現象等の影響による年々変動に注目するため、

地球温暖化等による長期的な変化傾向（トレンド） 

が明瞭な気温については以下の方法によりその影響

を除いている。 

(A)統計期間の 1979～2008年（冬は 1979/80～

2008/09年）の各地域の平均気温データを直線で

近似する。 

(B)気温データと近似された直線との差を「気温の変

動」として扱う。 

このように処理して求めた日本の地域平均気温と

エルニーニョ監視指数との関係の大まかな特徴は以

下のとおりである。 

(a)各地方・各季節ともに、相関係数は0.6以下と相

関関係は強くはない。 

(b)北日本は他の地域に比べ関係が弱い。 

(c)エルニーニョ監視海域の海面水温が高い、すなわ

ちエルニーニョ現象の傾向の場合には、ほぼ全国

的に 11～５月は高温傾向、７～９月は低温傾向

がある。 

 これらの特徴のうち、(a)は日本の天候がエルニー

ニョ／ラニーニャ現象のみでは決まらないという、

ごく当然のことを示している。ただし、5%の危険率

で相関関係が有意な地域や季節も多くあり、「日本の

気温とエルニーニョ／ラニーニャ現象とは、強くは

ないが関係はある」とも言える。なお、相関係数が

0.6であることは、気温の変動の３割強がエルニー

ニョ／ラニーニャ現象と関連していることを意味し

ている。 

(b)については、緯度が高くなることで、熱帯の現

象であるエルニーニョ／ラニーニャ現象の影響が小

さくなる、ということで理解できよう。ただし、月

別には８月は北日本の気温のみが統計的に有意な負

相関を持つ。８月には熱帯からのテレコネクション

が、東日本以南よりも北日本で大きなシグナルがあ

るとすれば理解できる。 

(c)は、エルニーニョ現象時には暖冬～暖春・冷夏

傾向に、ラニーニャ現象時にはその逆の寒冬～冷

春・暑夏傾向になることを示している。言い換えれ

北日本 東日本

西日本 沖縄・奄美

北日本 東日本

西日本 沖縄・奄美

(a)3か月平均 (b)月平均

 
第2.4.67図 エルニーニョ監視指数と地域平均気温平年差との相関係数 

グラフの横軸は相関係数地域の定義は気象庁(2012)を参照のこと。統計期間は、1979～2008年。(a)３か月平均、

(b)月平均。３か月平均のうち、11～１月、12～２月は1979/80～2008/09年の統計。エルニーニョ監視指数は５か

月移動平均。5%の危険率で相関関係が統計的に有意な地域・月に影を付けた。 
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ばエルニーニョ現象は季節変化の振幅を小さくし、

ラニーニャ現象は振幅を大きくする傾向があること

を意味し、これまでにも良く知られている興味深い

関係である。ただし、夏の低温傾向は冬と春の高温

傾向ほど明瞭ではない。 

第2.4.68図は、エルニーニョ監視海域の海面水温

と地域平均降水量平年比との相関係数を示す。統計

期間等は、第 2.4.67図で示した気温と同じである。

ただし、降水量は長期間のトレンドが明瞭でないた

め、それを除去していない。また、気温とは地域区

分が異なっている。気温よりもさらに相関関係が弱

いが、それでも、統計的に有意な特徴として、11～

１月の東日本太平洋側と西日本の多雨傾向、12～３

月の沖縄・奄美の多雨傾向、２～４月の西日本の多

雨傾向等があげられる。 

エルニーニョ現象の衰弱後にもその影響がインド

洋など他の海域に残り、その結果、日本の天候に影

響が出る可能性が指摘されている。Yang et 

al.(2007)や Xie et al.(2009)は、エルニーニョ現

象終息後に、インド洋の海面水温の高い状態が維持

され、それが日本の天候に影響を与える西太平洋熱

帯域での対流活動を抑制するとしている。このよう

なことを考慮し、気象庁ではインド洋熱帯域で平均

した海面水温偏差（IOBW; Indian Ocean Basin Wide: 

20̊S～20̊N、40̊E～100̊Eで平均した海面水温で、

該当する年の30年前から前年までの30年間のトレ

ンドからの偏差で定義している）を用いて現業的に

インド洋熱帯域の状況を監視している。 

第2.4.69図は、５か月移動平均したIOBWと地域

平均気温との相関係数を示す。この図から読み取れ

る特徴は、基本的には第 2.4.67図と同様であるが、

沖縄・奄美の年の前半の正相関や、北日本の夏期の

負相関が強くなっている。 

ここまではエルニーニョ監視指数や IOBWと日本

北日本日本海側 北日本太平洋側

東日本日本海側 東日本太平洋側

西日本日本海側 西日本太平洋側沖縄・奄美

3か月平均

 
第2.4.68図 第2.4.67図と同じ、ただし、エルニーニョ監視指数と地域平均降水量平年比との相関係数 

３か月平均のみ。 
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の天候との統計的な関係を、相関係数を用いて述べ

た。これはエルニーニョ／ラニーニャ現象と天候と

の関係が線形的に表裏のものであると仮定した上で

の説明である。第一次近似的にはその仮定でよいと

考えられるが、もちろん正確には表裏ではない。そ

のことを確認するために、第2.4.70図に「エルニー

ニョ監視指数の５か月移動平均値が+0.5℃以上

（-0.5℃以下）」の時の、統計対象期間の1979～2008

年（冬は1979/80～2008/09年）における気温の「低

い」、「平年並」、「高い」階級の出現率を示す。３つ

の階級のしきい値はこの30年間で低い：平年並：高

い＝10年：10年：10年となるように決めてある。

エルニーニョ監視指数と気温の正の相関が各地域で

統計的に有意な春のケースでは、エルニーニョ監視

指数の５か月移動平均値が+0.5℃以上の場合には全

国的に高温傾向がある一方、-0.5℃以下の場合には

やや低温傾向は見られるものの明瞭ではない。この

ことは春の正相関は主にエルニーニョ現象時の高

温傾向を反映したものであることを示している。

他の季節も同様に、日本の天候とエルニーニョ／

ラニーニャ現象との関係は表裏でない。本来は

別々に評価することが望ましい一方、両者に分け

てしまうとサンプル数が減ってしまう。このため、

本稿ではこのような問題点を考慮しつつ、サンプ

ル数を確保することを重視して、主に、エルニー

ニョ監視指数と気温等の相関関係に基づいて説明

を進めていく。 
 

冬(12～2月） 春（3～5月） 夏（6～8月） 秋(9～11月）

 
第2.4.70図 エルニーニョ監視指数の５か月移動平均値が+0.5℃以上（-0.5℃以下）の場合の、気温が「低い」、「平

年並」、「高い」階級の地域毎の出現率 

上：+0.5℃以上、下：-0.5℃以下。左から冬（12～２月）、春（３～５月）、夏（６～８月）、秋（９～11月）。 

北日本 東日本

西日本 沖縄・奄美

3か月平均

 
第2.4.69図 第2.4.67図と同じ、ただし、IOBWと地

域平均気温との相関係数 

３か月平均のみ。 
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ウ．大気循環場の特徴 

ここでは、イ．で述べたエルニーニョ／ラニーニ

ャ現象と日本の天候との関係をもたらす大気循環場

の特徴について、主にエルニーニョ監視指数（５か

月移動平均）と大気循環場との線形回帰分布に基づ

いて述べる。大気循環場のデータとしては、JRA-25

長期再解析(Onogi et al. 2007)と、米国の極軌道衛

星 NOAAによって観測され米国地球システム研究所

(ESRL)が解析した外向き長波放射量(OLR)を利用し

た。平年値はいずれも1981～2010年の30 年間の平

均値である。なお、回帰係数の算出には1979～2008

年10の30年間のデータを用いた。以後の回帰図では

相関係数が+0.4以上、-0.4以下の領域に影を付けた。

サンプル数は 30個なのでｔ検定でほぼ 5%以下（相

関係数±0.36で5%）の危険率で有意な領域に影が付

いていると考えてよい。なお、統計的に確認できる

                                                   
10 イ．の日本の天候に関する調査に合わせて、この期間

（1979～2008年）としている。 

１１～1月
1)OLR

2)850 hPa気温

3)200hPa流線関数

4)500hPa高度

5)海面気圧

 
第2.4.71図 エルニーニョ監視指数（５か月移動平均）と大気循環場の回帰図（11～1月） 

1979/80～2008/09年の 30年間で計算。大気循環場は 11～１月の３か月平均場。等値線が回帰係数で、規格化した

指数が+1.0の時の値。また、相関係数が+0.4以上と-0.4以下の領域に影を付け、影の濃さはカラーバーのとおり。

1)OLRで等値線間隔は5W/m2、2)850hPa気温で0.2℃、3)200hPa流線関数で、2×106m2/s、4)500hPa高度で5m、5)海

面気圧で0.5hPa。 
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大気循環場の特徴の要因についても過去の研究結果

等を参考にしつつ述べる。 

 

○冬と春の高温傾向、冬の東日本太平洋側、西日本、

沖縄・奄美の多雨傾向 

 まず、冬の高温傾向に関連する大気循環場の特徴

について述べる。第2.4.71図は、エルニーニョ監視

指数と東・西日本と沖縄・奄美の気温との間に有意

な正相関がある、11～１月の３か月平均の大気循環

場の回帰図である11。熱帯の対流活動の指標である

OLRは海洋大陸からフィリピンの東方海上にかけて

正で、エルニーニョ現象に対応して対流活動が不活

発であることを示している。対流圏上層(200hPa)の

流線関数では、この対流活動の不活発な領域のやや

北西側（中国南部）と南西側（オーストラリアの西）

に中心を持つ低気圧性の循環の対が赤道を挟んで見

られる。海洋大陸からフィリピンの東方海上にかけ

て対流活動が不活発なことに伴う冷却によって強制

された赤道ロスビー波（第 5.2節参照）の現れであ

ろう12。この中国南部の低気圧性の循環偏差の北東側

の日本から東方海上にかけて、統計的に有意ではな

いものの高気圧性の循環偏差が見られる。この高気

圧性の循環偏差は、対流圏中層の500hPa高度と地上

気圧にも見られ、それぞれ統計的に有意である。す

なわち、順圧的な構造をした高気圧性の偏差が見ら

れるということである。これは、前述した傾圧的な

赤道ロスビー波が偏西風の影響で変質し、順圧的な

定常ロスビー波束としてジェット気流に捕捉されて

東向きに伝播したものと考えられる（第 5.3節、あ

るいはJin and Hoskins(1995)を参照のこと）。日本

付近はもともと暖かい高気圧偏差に覆われること、

また、海面気圧の図から分かるようにこの高気圧性

の偏差の影響で冬型の気圧配置が弱まることも加わ

って、高温傾向となっていると考えられる。 

                                                   
11 12～２月の３か月平均に比べてエルニーニョ監視指数

と気温／降水量との相関関係が強いのでこの３か月を選

んだ。12～２月でも大気循環場の回帰図の特徴は大きくは

変わらない。 
12 図の海面気圧で確認できるように下層は高気圧性の偏

差であり、対流圏の上下層で循環偏差が逆の傾圧的な構造

をしている。 

一方、これら一連の循環偏差とは別に、海面気圧

ではフィリピン付近から日本の南海上にかけて高気

圧性の偏差が見られる。やはり、前述した対流活動

が不活発なことに伴う下層の赤道ロスビー波の表れ

と考えられる(第 5.2節参照)。この循環偏差は東シ

ナ海からフィリピン東方海上における冬の北東モン

スーンを弱める循環で、沖縄・奄美の高温傾向に寄

与していると考えられる。 

統計的には 11～１月には東日本太平洋側と西日

本の多雨傾向が見られるが、これは第 2.4.71図の

OLRにおいて東日本以西の太平洋側における東西帯

状の負偏差域（対流活発域）としても確認できる。

太平洋側の地方を中心に移動性の低気圧の影響を受

けやすく多雨傾向になっていると推察される。２～

８日のバンドパスフィルターをかけて抽出した高周

波擾乱を対象に、対流圏下層(850hPa)の擾乱による

北向きの熱フラックスとエルニーニョ監視指数との

相関分布（第2.4.72図）を見ると、確かに日本の南

海上を中心に東西帯状の正相関域が見られる。エル

ニーニョ監視海域の海面水温が高い時に移動性の

高・低気圧の活動が活発になる傾向がある、という

ことを示している。なぜ、移動性の高・低気圧の活

動が活発化するかは明確には分かっていないが、日

本の南海上の下層循環の変化に伴い水蒸気フラック

スが多いことや、東谷が弱まり平均場の下降流が弱

まることが関係している可能性がある。冬型の気圧

配置が弱ければ太平洋側は低気圧の影響を受けやす

 
第 2.4.72図 エルニーニョ監視指数と 850hPaにおけ

る高周波擾乱（２～８日のバンドパスフィルターで抽

出）による北向き熱輸送の相関図 

1979/80～2008/09年の30年間で計算。11～１月の３か

月平均。相関係数の等値線間隔は0.2。正は実線、負は

破線。 
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く、平年に比べ降水量が多い傾向がある、というこ

とである。 

図は略すが、春の高温傾向に関係する大気循環場

の特徴も冬と同様である。ただし、冬に比べて、東

日本以西でのOLRの負相関は明瞭ではない。 

エルニーニョ／ラニーニャ現象の影響は熱帯中心

に現れるが、ロスビー波束の伝播等に伴うテレコネ

クションで中・高緯度にも現れる。第 2.4.71図の

500hPa高度の回帰図で、相関関係が有意な領域を見

ると分かるように、中・高緯度の中では冬の日本域

はエルニーニョ／ラニーニャ現象の影響を受けやす

い地域であると言える。それは、エルニーニョ／ラ

ニーニャ現象に伴って変動する熱帯の対流活動域の

ひとつ、すなわち海洋大陸付近に近いためと、その

対流活動によって励起され、アジア大陸南部を流れ

る亜熱帯ジェット気流沿いに東向きに伝播するロス

ビー波束の影響を受けやすいため、と言えよう。 

 

○夏後半～秋前半の低温傾向 

次に夏後半～秋前半の低温傾向に関係する循環場

の特徴について述べる。第2.4.73図は第2.4.71図

と同じ要素の回帰図で、７～９月の３か月平均場の

ものである。エルニーニョ／ラニーニャ現象の振幅

が最も大きな冬期に比べて、この季節は有意な相関

関係にある領域が全球的に小さい。日本周辺も同様

であるが、北日本から東海上にかけて東西に伸びる

7 9
1)OLR

2)850 hPa気温

3)200hPa流線関数

4)500hPa高度

5)海面気圧

 
第2.4.73図 第2.4.71図と同じ、ただし期間は７～９月 
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6 8
1)OLR

2)850 hPa気温

3)200hPa流線関数

4)500hPa高度

5)海面気圧

 
第2.4.74図 第2.4.73図と同じ、ただし、インド洋熱帯域海面水温(IOBW)との回帰で、期間は６～８月 

500hPa高度と850hPa気温の負相関の領域が見られ、

これが北日本の低温傾向と関係している。この負相

関をもたらすメカニズムはよくわからないが、後述

するとおりエルニーニョの夏に、北半球の中緯度帯

の対流圏で帯状平均高度が下がる(Robinson 2002)

ことが関係している可能性がある。 

エルニーニョ／ラニーニャ現象の長引く影響と考

えられるインド洋熱帯域の海面水温と循環場の関係

(Xie et al. 2009)についても述べておく。第2.4.74

図はインド洋熱帯域で平均した海面水温(IOBW)と循

環場の回帰図で６～８月の３か月平均である。特徴

のひとつは、フィリピンから東方海上に伸びる OLR

の正相関域、すなわちIOBWが正偏差の時にこの領域

で対流活動が不活発になるということである。この

領域の対流活動は太平洋高気圧の動向に影響を与え

る。海面気圧を見ると、確かに対流活動の不活発域

のやや北西で海面気圧が高く、その北の日本付近で

海面気圧が低い傾向がある。すなわち、太平洋高気

圧が日本の南で西に伸び、日本付近、すなわち北へ

の張り出しが弱い、ということである。500hPa高度

でも日本付近は負偏差であり、その中心は北日本で、

この地方での低温、寡照傾向（図略）と関係してい
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る。200hPa流線関数も北日本を中心とする低気圧性

の循環偏差が見られる。このように、日本付近の回

帰のパターンは冬のエルニーニョ監視海域の海面水

温との回帰のパターンと同じく順圧的な構造をして

いるが、符号は逆である。 

IOBWとフィリピン付近の対流活動との関係につ

いて Xie et al.(2009)は次のとおり説明している。

すなわち、インド洋の高温による加熱で強制された

（地上付近では）低気圧性のケルビン波が西太平洋

の赤道域に楔状に伸び、その低圧部にフィリピン海

から風が吹きこむことで、フィリピン海が下層発散

場になり、対応する下降流で対流が抑えられる、と

いう主張である。 

IOBWとの力学的な関係はよくわからないが、この

図でもうひとつ注目したいのは、500hPa高度に見ら

れる東シベリアの正相関と、海面気圧に見られるオ

ホーツク海の正相関である。この分布はオホーツク

海高気圧が出現しやすいことを示唆している。関連

して 500hPa高度では、日本を挟む南北の三極構造

(Hirota and Takahashi 2012)が見られる。この回帰

分布の構造から、対流活動に伴う加熱により強制さ

れた南からの単純なロスビー波束の伝播とは考えら

れず、むしろ北からの伝播も示唆され、その成因が

興味深い。Hirota and Takahashi(2012)は、強制の

微細な構造には支配されない東アジア域に固有の大

気の力学的モードと主張している。さらにもうひと

つ注目したいのが200hPa流線関数に見られる、アジ

ア大陸から日本の東海上にかけての帯状の負相関域

である。亜熱帯ジェット気流の南偏を意味しており、

日本の低温傾向と整合的である。 

 

エ．エルニーニョ現象と季節変化の振幅 

イ．で、エルニーニョ現象時の日本は、冬から春

は高温傾向、夏は低温傾向があるとの統計関係を述

べ、ウ．ではそれぞれの統計関係に関わる循環場の

特徴を述べた。この統計関係は、エルニーニョ現象

時に季節変化の振幅が小さくなることを意味してい

るが、そのことをもう少し単純に理解できないだろ

うか。 

エルニーニョ現象の影響で熱帯の対流活動が赤道

に寄る、すなわち対流活動の季節による南北の変動

幅が小さくなるので、その影響が帯状平均場の季節

変化を小さくしている可能性がある。そこで、まず、

帯状平均場とエルニーニョ現象との関係を確認する。

第 2.4.75図はエルニーニョ監視指数と帯状平均高

度場の相関係数を示す。北半球中緯度の対流圏では

夏も冬も負相関である。このことは、帯状平均だけ

を考えれば、エルニーニョ現象時には日本は夏も冬

も低温傾向になることを意味している。期待された

ような、夏は負相関（帯状平均偏差の影響で低温）

で冬は正相関（帯状平均偏差の影響で高温）という

相関関係ではない。 

一方、第2.4.76図に示すとおり、冬の35̊N～40̊

Nで平均した500hPa高度とエルニーニョ監視指数と

の相関係数の経度分布は波数３程度で波打っており、

冬には日本付近の経度帯で正相関でエルニーニョ現

象時には高度が高い傾向を示している。帯状平均で

は負相関だが、帯状平均からのずれ（ここではそれ

を定常擾乱と呼ぶ）の影響で正相関となる、という

1)冬（12～2月）

2)夏（6～8月）
60S             EQ             60N

60S             EQ             60N

hPa

hPa

気
圧

気
圧

 
第 2.4.75図 エルニーニョ監視指数と帯状平均高度

との相関係数 

1)冬（12～２月）、2)夏（６～８月）。相関係数の等値

線間隔は0.2。統計期間は、冬は1979/80～2008/09年、

夏は1979～2008年の30年間。 
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ことである。図の3)には帯状平均からのずれ、すな

わち定常擾乱の平年値も示す。100̊Eから東は図の

1)の相関のグラフとほぼ逆の位相の定常擾乱が見ら

れる。すなわち、エルニーニョ現象に伴い、北半球

中緯度の定常擾乱の振幅が小さくなる傾向がある、

ということである。同様に10̊S～10̊Nの赤道域で平

均したOLRを見ると、やはり図の2)のエルニーニョ

監視海域との相関係数と図の 4)の帯状平均のずれ

の平年値は逆位相である。エルニーニョ現象に伴い、

赤道域の対流活動の東西の偏りが小さくなる、とい

うことである。これらのことから、平年値では海洋

大陸付近に局在化した対流活動に伴う大気加熱があ

り、それに強制される定常擾乱が中緯度にあるが、

対流活動の東西の偏りが小さくなるエルニーニョ現

象時には、それに関連して強制される定常擾乱13の振

幅が小さくなりその影響で日本は高温傾向となる、

と考えられる。この考えは、第 2.1.5図に示した

Held(2002)における熱帯加熱に対する線形応答の結

果からも支持される。一方、夏はどうであろうか。

６～８月の３か月平均について冬の第 2.4.76図と

同様な図を書いても、帯状平均の負相関を打ち消し

たり、強めたりするような卓越した定常擾乱は見ら

れない（図略）。 

                                                   
13 平年値に見られる定常擾乱の生成には、ヒマラヤなどの

大規模な山岳に偏西風が当たることによる強制、移動性擾

乱による強制、海陸の熱コントラストによる強制などが複

雑に関係しているが、局在化している熱帯の対流活動も寄

与している。Held(2002)が明快に説明しているので、興味

のある方は一読されたい。 

1)北緯35～40度で平均した500hPa高度 2)南緯10～北緯10度で平均したOLR

3)北緯35～40度で平均した500hPa
高度の帯状平均からのずれ（平年）

4)南緯10～北緯10度で平均したOLR
の帯状平均からのずれ（平年）

経度 経度

経度 経度

m W/m2

相
関
係
数

相
関
係
数

高
度

O
L
R

 
第2.4.76図  1)エルニーニョ監視指数と35̊N～40̊Nで平均した500hPa高度との相関係数の経度分布、2) 1)と同じ

で10̊S～10̊Nで平均したOLRとの相関係数の経度分布、3) 35̊N～40̊Nで平均した500hPa高度の帯状平均からのず

れの平年値、4) 10̊S～10̊Nで平均したOLRの帯状平均からのずれの平年値 

統計期間は、1979/80年～2008/09年の冬（12～２月）の３か月平均。 



- 155 - 

 

これらの結果を大雑把にまとめると、エルニーニ

ョ現象時の日本は、 

冬：帯状平均の負＜定常擾乱の正で、高温傾向 

夏：帯状平均の負で、低温傾向 

といえる。 

もちろん、こんな単純な理解では不足で、特に夏

はXie et al.(2009)の主張するような熱帯での下層

循環の影響も重要であろう。エルニーニョ現象に遅

れてインド洋熱帯域の海面水温が高い年には、前述

したHirota and Takahashi(2012)の三極構造や、や

はり Kosaka and Nakamura(2006)が固有な力学モー

ドと主張するPJパターン(Nitta 1987)が、冷夏傾向

をもたらす符号で励起されやすい、といったことも

重要だろう。また、冬もイ．で述べたとおり、フィ

リピン海の下層循環の影響も大きいと考えられる。 

 

オ．おわりに 

一口にエルニーニョ現象といっても、事例により

強さは違い、東部太平洋赤道域で変動の大きな典型

的なエルニーニョ現象もあれば、最近よく観測され

る中部太平洋に変動の中心があるエルニーニョ現象

もあり、それぞれ大気への影響は異なる。また、イ

ンド洋や大西洋などの他の海域の状況によっても、

エルニーニョ現象の大気への影響の現れ方も変わる

と考えられる。気候システムの十年規模変動や地球

温暖化の影響も受けるであろう。 

このようにエルニーニョ現象の影響は単純ではな

いものの、ここで説明したメカニズムの要点を応用

することによって、理解できることも多いと考えら

れる。 

季節予報作業では、51メンバーのアンサンブル数

値予報の結果を用いている。数値予報のメンバー間

におけるエルニーニョ／ラニーニャ現象の予測のば

らつきは、現象の変動の大きさに比べて小さいので、

毎回の季節予報作業では、大気のカオス的性質を含

めて、「個別のエルニーニョ／ラニーニャ現象と日本

の天候」との関係を評価しているとも言える。予報

担当者には、その評価を実施する能力が求められる

一方、予報作業の過程で関係する知見が着実に蓄積

されていくはずである。 
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３ 季節予報の予測システム 

この章では、季節予報の予測システム（数値予

報とガイダンス）の概要について、その予測精度

も含めて解説する。 

第 3.1節では、季節予報の予測可能性について、

初期値に含まれる小さな誤差の成長による予測可

能性（「第１種の予測可能性」）と海面水温等境界

値に伴う予測可能性（「第２種の予測可能性」）に

分けて解説し、季節予報は確率的な表現で行う必

要があることを述べる。また、そのためにはアン

サンブル予報が重要であり、それを実行する数値

予報の予測システムの概要を解説する。 

第 3.2節では、１か月予報と異常天候早期警戒

情報の予測システムについて、第 3.3節では３か

月予報と暖・寒候期予報の予測システムについて、

それぞれのシステムの特徴や予測特性、プロダク

トのひとつである数値予報ガイダンスの作成方法

や精度等について解説する。 

第 3.4節では、数値予報システムの技術向上に

向けた今後の展望について述べる。 

 

3.1 季節予報の予測可能性と確率予報1 

3.1.1 はじめに 

季節予報は、今日・明日といった短期予報や週

間予報と同様に、数値予報モデルに基づいて行っ

ている。季節予報では数日スケール以上の現象を

対象とし、予測地域も地方単位であるなど、短期

予報とは様々な違いがあるが、最も大きく違うの

は予報期間が長いことである。予報期間の長い予

報では、大気のカオス的性質による予測可能性が

問題となる。技術の進歩により、数値予報モデル

が大気の状態をきわめて正確に予測できるように

なっても、初期値にわずかにでも誤差が含まれる

と時間とともに誤差が急激に成長するため、決定

論的な予報は困難である。本節では、こうした季

節予報の予測可能性と確率予報の必要性について

解説する。 

なお、本解説の執筆にあたっては、高野(1994; 

                              
1 中三川 浩（第 3.1.1～4項）、平井 雅之（第 3.1.5

項） 

1999; 2003)、楠(2000)、前田と中三川(2008)など

の予測可能性に関する解説を参考にした。 

 

3.1.2 第１種の予測可能性 

大気は、基本的に流体力学の基本方程式に従っ

て運動しており、この方程式に正しい初期値を与

えれば、その後の運動はすべて正確に予測するこ

とが原理的には可能である。しかし、現実には短

期予報も含めて、必ず当たるというわけではない。

その理由のひとつは、大気の状態を予測する数値

予報モデルでは、様々な近似や仮定をしており、

その大気の状態を完全に記述できていないことが

挙げられる。それでは、技術が進歩して、大気の

状態を完全に記述できるようになれば、１か月先

や３か月先の予報が正確に決定論的に予報できる

ようになるかといえば、それも困難である。なぜ

なら、我々が手に入れられる初期値には必ず誤差

が含まれ、その誤差が時間とともに急激に増大す

る性質があるため、ある時間ののちに、自然の変

動を超える差が出てしまうためである。技術の進

歩とともに初期値に含まれる誤差も小さくするこ

とはできるが、原理的に直接の観測にはわずかと

いえ誤差が避けられないし、空間的にくまなく観

測をすることは困難である。たとえリモートセン

シングの技術を駆使して空間的に稠密な解析値を

得られても誤差は避けられない。このように、初

期値のわずかな誤差が時間とともに急激に増大し、

ついには予測不可能な混沌とした状態になる性質

をカオスと言い、特に決定論的なニュートン力学

によってみられるものを力学的カオスという。 

ここで、このような大気の持つカオス的性質を

端的に示すために、有名なローレンツモデルを紹

介する。以下の式は、レイリー・ベナール型対流

がロール状の対流パターンの時の方程式を簡略化

した方程式である。 

 𝑑𝑥/𝑑𝑡 = −10𝑥 + 10𝑦 
 𝑑𝑦/𝑑𝑡 = 𝑟𝑥 − 𝑦 − 𝑥𝑧 
 𝑑𝑧/𝑑𝑡 = −8/3 𝑧 + 𝑥𝑦 
ここで、個々の変数𝑥, 𝑦, 𝑧は、流体の速度や温度

等に関係した量で、時間(𝑡)の関数である。𝑟はレ
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イリー数（自然対流における熱伝導を特徴づける

無次元数）に相当2するもので、𝑟が１より小さけ
れば運動を伴わない熱伝導状態で、それより大き

いと対流が起こる。第 3.1.1図は𝑟=28の時の運動
の軌跡を表したものである。第 3.1.2図は、わず

かに初期値の異なる２つのローレンツモデルの𝑥
成分の時間変化を表している。両者はある時間ま

でほとんど一致しているが、ある時間を過ぎると

急激に差が増大し、その後は全く違ったふるまい

をしていることが分かる。第 3.1.2図の青線を実

況、赤線を予測として考えると、ある時間から誤

差が大きく発展してしまうということに相当する。 

それではこの誤差の増大する時間は、初期値の

場所によって変わらないのであろうか。第 3.1.3

図(a)～(c)は、あるリングで示した初期値から出

発した点の時間変化を表している。(a)は一定時間

たっても点の広がりが小さいのに対し、(a)に比べ

(b)は一定時間後に点の広がりが急激に大きくな

り、(c)では(b)に比べ早い時間から点の広がりが

極端に大きくなってゆく。左側が気温の低い状態、

右側が気温の高い状態と見なすと、一定時間後の

（低い、高い）の割合の予測は、(a)は初期の誤差

が発展せず(0%, 100%)、(b)はおおよそ(70%, 30%)、

(c)はおおよそ(50%, 50%)となる。このように、初

期値の場所によって、誤差の成長しやすいケース

とそうでないケースがあることが分かる。 

この結果は、なんらかの方法でいくつかのわず

かに異なる初期値を与えてやることで、予測の誤

差が増大する時間（予測の有効時間）を推定でき

る可能性を示している。 

真の初期値を(𝑥଴, 𝑦଴, z଴)、観測値を(𝑥଴ଵ,  𝑦଴ଵ, z଴ଵ)
とし、 𝑡時間後の実況値と予測値をそれぞれ(𝑥(𝑡), 𝑦(𝑡), 𝑧(𝑡))、(𝑥ଵ(𝑡), 𝑦ଵ(𝑡), 𝑧ଵ(𝑡))とする（第
3.1.4図に概念図を示す）。𝑡時間後の２乗平均誤
差（予測誤差）𝑅は、 𝑅 = ൫𝑥ଵ(𝑡) − 𝑥(𝑡)൯ଶ + ൫𝑦ଵ(𝑡) − 𝑦(𝑡)൯ଶ+ ൫𝑧ଵ(𝑡) − 𝑧(𝑡)൯ଶ 
 

                              
2 ｒは流体の上下の温度差に相当すると思ってもよい。

温度差が十分小さければ対流は起きない。 

 

 

 

 

 

となる。この値は予測をする時点では𝑡時間後の実
況値が解らないことから、あらかじめ求めること

ができない。そこで、観測値に人工的な誤差（観

測誤差程度の大きさ）を付加したものを初期値と

する数値予測を行い、それから得られる予測値を(𝑥ଵக(𝑡),  𝑦ଵఌ(𝑡),  𝑧ଵఌ(𝑡))とする。次の式で表される誤
差の付加していない予測値と誤差(𝜀௫ ,  𝜀௬,  𝜀௭)を付
加した予測値の差の２乗をスプレッド𝑆と定義す
る。 𝑆 = (𝑥ଵக(𝑡) − 𝑥ଵ(𝑡))ଶ + (𝑦ଵఌ(𝑡) − 𝑦ଵ(𝑡))ଶ+ (𝑧ଵఌ(𝑡) − 𝑧ଵ(𝑡))ଶ 

第 3.1.1図 ローレンツモデルの(x, y, z)のとる

軌跡 

ベルジェら(1994)の図に、ｘｙ平面を着色。 

第 3.1.2図 わずかに初期値の異なる２つのローレ

ンツモデルのｘの値の変化 

縦軸はｘの値、横軸は時間。緑線を境に両者の値が

大きく異なっている。 
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この値は実況値を含まないことから、あらかじめ

求めることができる量であり、予測結果のばらつ

きの程度を表す。(𝑥, 𝑦, 𝑧)が誤差の大きくなる場
所に差し掛かった場合、𝑅が大きくなるとともに、𝑆も大きくなると期待される。同様に複数の異な
る誤差を与えて𝑆を求めれば、予測誤差𝑅をより精
度よく推定できるといえる。このようなわずかに 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

初期値が異なる多数の予測のことをアンサンブル

予報という。また、それぞれ個々の予報をアンサ

ンブルメンバー、すべてのメンバーの平均をアン

サンブル平均と呼ぶ。十分に多数の予測を行えば、

その広がりが実現可能性を表す確率分布を表すと

いえる。 

このようにローレンツモデルは、ひとつの初期

第 3.1.3図 リングで示した初期値から出発した点の集合の時間変化 

Palmer(1993)を改変。図中の数値は、一定時間後の気温の（低い割合（％）：高い割合（％））

を表す。詳しくは本文を参照。 

第 3.1.4図 アンサンブル予測の概念図 

緑丸は真の値、赤丸は観測値、黄丸は観測値にわずかな誤差(𝜀௫, 𝜀௬ , 𝜀௭)を与えた値。橙丸も黄丸と
同様に観測値にそれぞれ異なるわずかな誤差を与えた値。初期値が予測時間とともに広がってゆく

様子を示したもの。それぞれの値の詳細は本文を参照。 

(a) 

(b) (c) 
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値から得られる決定論的予測には限界があること

を示しており、未来の予測はアンサンブル予報を

用いて確率的に行う必要があることを示している。

ローレンツモデルは、自由度がわずか３つのモデ

ルであり、自由度の大きい現実の大気への適用に

は限界がある。しかし、ローレンツモデルの示す

周期的のようにみえるが周期的ではない、あるい

は、ある値に収れんするわけではないがある有限

の範囲をとるといった特徴は、実際の中高緯度の

総観規模以上の現象と類似しており、大気の特徴

を端的に示すモデルといえる。 

このようにある有限の時間の範囲であれば、ア

ンサンブル予報によって、初期場に含まれる誤差

が増大する時間やその大きさを確率的に見積もる

ことができることを示したが、アンサンブル予報

では、アンサンブル平均による予測精度は単独メ

ンバーの予測精度を統計的に上回ることや、アン

サンブル平均するメンバー数が一定程度までは多

いほど誤差が小さくなるという利点もある。アン

サンブル平均による予測精度は単独メンバーの予

測精度を統計的に上回ることについて、詳しくは

Murphy(1988)や Brankovic(1989)、高野(2002)に

示されているが、以下にポイントのみを示す。ま

ず、予測誤差に関して、アンサンブル平均の予測

誤差(Em)と単独メンバーの予測誤差(e)の関係は、
アンサンブル予報システムが完全（モデルの系統

誤差がなく各メンバーの予測がアンサンブル平均

の周りにランダムに分布）と仮定した場合、 
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（Ｎはアンサンブルメンバー数）となり、予測誤

差に見られるアンサンブル平均の予測精度は、単

独メンバーの予測を上回る。アンサンブル平均の

アノマリー相関に関しては、各メンバーのアノマ

リー相関の平均を ρ、アンサンブル平均のアノマ
リー相関を ρmとすると、 
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（Δ2はスプレッドの２乗、f2は個々のメンバーの

予測値の分散）の関係があり、単独メンバーでア

ノマリー相関が正となる場合は、アンサンブル平

均の方がアノマリー相関は高くなる。 

ここまで述べた、初期値に含まれる小さな誤差

の成長による予測可能性の問題は、「第１種の予測

可能性」と呼ばれている(Lorenz 1974)。 

 

3.1.3 第２種の予測可能性 

前項の「第１種の予測可能性」は、１か月予報

では重要であるが、１か月を超えるような予報で

は、大気の初期値をもとにした予報は意味を持た

なくなる。そこで、時定数の長い海面水温や海氷、

積雪や土壌水分といった海面や陸面の状態（境界

値）から大気が強制されることにより状態が変化

することをシグナルととらえ、予測を行うことが

重要となってくる。初期値問題として得られるも

のを「第１種の予測可能性」と呼ぶのに対し、境

界値問題として得られるものを「第２種の予測可

能性」と呼ぶ。第 3.1.5図に、予測に含まれる情

報量（シグナル）の相対的な大きさを示す概念図

を示す。２週間程度までは大気の初期値に頼って

予測を行うことになるが、それ以上の時間の予測

では、境界値に頼って予測を行う必要があること

を示すものである。 

境界条件の中でも、熱帯の海面水温の変動の予

測が季節予報にとって重要である。つまり、熱帯

の海面水温の変動は熱帯域の対流活動に影響し、

その対流活動に伴う熱帯大気の変動が、中高緯度

の大気に影響を及ぼすことがしばしば見られる。

熱帯の海面水温の変動で、最も影響を与える現象

は、エルニーニョ・南方振動(ENSO)である。エル

ニーニョ現象やラニーニャ現象が冬期に発生して

いるときには、北米に太平洋・北アメリカ(PNA)

パターンと呼ばれるテレコネクションパターンが

現れやすい。北西太平洋で変動の大きい西太平洋

(WP)パターンも同現象発生時には現れやすく、日

本の天候に影響を与える（詳しくは第 2.4.1項参

照）。 

ただし、これらのテレコネクションパターンは、

海面水温により強制され発現する側面と、大気の 
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内部変動により発現する側面があり、また、WPパ

ターンは PNAパターンに比べると、大気の内部変

動により発現することが多い。したがって、エル

ニーニョ現象（ラニーニャ現象）が発生していて

も、WPパターンが発生するとは限らず、必ずしも

日本で暖冬（寒冬）になるわけではないことには

注意が必要である。 

海面水温などの強制力により生じる大気の変動

の偏りを先に示したローレンツモデルを例に説明

する。初期条件が全く同一であった場合、海面水

温の変動に相当するような時間に依存しない一定

の強制力 𝑓଴を以下のように付加する(Palmer 
1997)。 

 𝑑𝑥/𝑑𝑡 = −10𝑥 + 10𝑦−𝑓଴ 
 𝑑𝑦/𝑑𝑡 = 𝑟𝑥 − 𝑦 − 𝑥𝑧 − 𝑓଴ 
 𝑑𝑧/𝑑𝑡 = −8/3 𝑧 + 𝑥𝑦 
強制力を与えたものとそうでないものの𝑥成分

の値の変化を第 3.1.6図に、それぞれの頻度分布

を第 3.1.7図に示す。強制力を与えたものが、そ

うでないものに比べ正の値をとりやすくなること

がわかる。つまり、強制力が無い場合には、ロー

レンツ系の内部変動に従って運動し、負の状態が

現れやすい状態が続くが、これに強制力が加わる

と、偏りが生じて正の状態が現れやすくなること 

 

 

 

 

を示している。しかし、正の状態をとりやすくな

るものの、内部変動の影響も受けるため負の状態

が現れることもある。つまり、海面水温などの強

制力のみで状態は決まるものではなく、予測不可

能な内部変動の影響を受けることを示している。 

 

3.1.4 気候のシグナルとノイズ 

高野(2003)は、大気の初期値に関連する第１種

の予測可能性と境界値に関連する第２種の予測可

能性を予測可能なシグナルと予測困難なノイズに

分けて、次のように系統だてて説明している。 

１か月予報では、第１種の予測可能性に対応す

る大気の内部変動が重要な予測対象であり、また

実際の大気の変動は、第２種の予測可能性である

境界値の影響を受けており、その影響も同時に予

測対象である。 𝑋を大気の実際の変動、𝑅を境界条件によりコン
トロールされている変動、𝐼を内部変動とすると、 𝑋 = 𝑅 + 𝐼 
と表すことができる。 

内部変動𝐼は、さらに初期値問題として予測可能
な部分𝐼𝑠と不可能な部分𝐼𝑛に分けることができ、 
  𝑋 = 𝑅 + 𝐼𝑠 + 𝐼𝑛 

と表すことができる。 

第 3.1.5図 予測の時間スケールに応じた初期値および境界値（外力）による相対的な情報量（シ

グナル）の大きさ 
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数値予報モデルが完全（初期値の誤差に起因す

る以外の誤差を持たない）であると仮定すると、

アンサンブル予報の各メンバーの予報𝐹௜は、実況
の変動と同様に、 

  𝐹௜ = 𝑅 + 𝐼𝑠 + 𝐼𝑛௜ 
と表すことができる。 𝐼𝑛௜は各メンバーでランダムと考えられ、メンバ

ー数の十分大きなアンサンブル予報のアンサンブ

ル平均𝐹௘௡௦では、打ち消されて、 
  𝐹௘௡௦ = 𝑅 + 𝐼𝑠 
となる。このようにアンサンブル平均をとること

により、初期値および境界条件に伴うシグナルを

取り出すことができる。 

一般に、２週間程度先までは、中高緯度では𝐼𝑠の
方が𝑅より大きく、 
  𝐹௘௡௦ ≈ 𝐼𝑠 
となり、１か月を超える予報では、初期値に基づ

くシグナルは弱くなり、 𝐹௘௡௦ ≈ 𝑅 
となる。第 3.1.5図でいえば、赤線が𝐼𝑠に、青破
線が𝑅に対応している。 
第 3.1.8図は杉(2002)による季節平均場による

500hPa高度の予測可能性を示したものである。

500hPa高度場の変動のうち、海面水温の変動で説

明できる割合（ここでは「シグナル」の分散／（「シ

グナル」の分散＋「ノイズ」の分散）を示したも

のである。ここでは、観測された海面水温を与え

ているので、シグナル𝑅は「海面水温が完全に予
測できた場合」の第２種の予測可能性を表してい

るといえる。熱帯の予測可能性は大きいが、日本

を含む中高緯度は相対的に予測可能性は小さく、

予測できる変動 R は、全体の変動 X の 30%程度で
ある。このことは、海面水温が完全に予報できた

場合の日本付近でのアンサンブル平均と観測値の

相関の上限は、相関係数で 0.5～0.6程度であるこ

とを意味している。 

以上のように、季節予報においては、数値予報

モデルの性能や初期場の推定技術がどんなに向上

しても、大気にカオス的な性質があるために、予

測不可能な変動があることが明確となっている。

このため、この予測不可能な変動を表現するため

には、予報を確率的な表現で行う必要があること

がわかる。 

言い換えれば、長期的な予報は、予測不可能な

変動が含まれることは避けられないが、シグナル

を捉えることによって確率的な表現であれば予測

が可能といえる。また、確率的な表現で予報する

 

第 3.1.7図 ローレンツモデルに強制力を与えない場合

と与えた場合のｘの値の頻度分布 

第 3.1.6図のｘの値の頻度分布を示す。青棒：強制なし、

赤棒：強制あり 

 
第3.1.6図 ローレンツモデルに強制力を与えない

場合と与えた場合のｘの値の変化 

(a)強制力を与えない場合、(b)f0=4という強制力を

与えた場合 

(a)(b)ともに r=28.5とした。 
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ことによって、一定のスキルを持った情報として

発信でき、数値予報モデルの技術の発展により、

現状より成績をまだまだ向上させることが可能で

あるともいえる。そして、精度向上に並行して、

確率的な情報をリスクマネジメントなど社会の具

体的な行動に結びつけることができるようになれ

ば、その情報価値を大きく高められるであろう。 

 

3.1.5 季節予報のための数値予報 

（１）数値予報モデル 

現在の状態から、物理法則（運動方程式・熱力

学の式・連続の式・水蒸気保存の式など）に従っ

て数値計算を行って、将来の状態を予測すること

を「数値予報」といい、数値予報のためのプログ

ラム群を「数値予報モデル」という。モデルでは、

数値計算が扱いやすいような規則正しく配置され

た格子における状態（気温、風、比湿など）につ

いて、微小時間ごとの時間積分を繰り返して、将

来の状態を予測する。原理的に、モデルにおける

物理法則の表現が完全なら、格子点間隔が細かい

ほど、時間積分の間隔が短いほど、予測精度が高

くなる。数値予報モデルの基本的な事項は気象庁

予報部(2012)に、また最新の数値予報モデルの開

発に関しては、気象庁予報部から毎年刊行される

「数値予報研修テキスト」や「数値予報課報告・

別冊」に報告されているので参照していただきた

い。 

数値予報モデルのうち、大気の状態を予測する

 

第 3.1.8図 ３か月平均 500hPa高度場の全変動に対するシグナルの強さ（Ｒ）の割合の空間分布 

(a)３～５月、(b)６～８月、(c)９～11月、(d)12～２月 

等値線の間隔は 10%。この図は解析された海面水温を与えた大気モデルによるアンサンブル 50年ランから得

られたものであり、海面水温によるシグナルのみを表す（杉 2002）。 

(a) (b)

(c) (d)
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モデルのことを「大気モデル」という。同様に、

海洋の状態を予測するモデルのことを「海洋モデ

ル」という。大気モデルと海洋モデルの間で物理

量をやり取り（結合）することで、大気と海洋の

変動と両者の相互作用を考慮できる「大気海洋結

合モデル」も開発されている。 

 

（２）アンサンブル予報 

これまでの予測可能性の解説のように、予測時

間（リードタイム）の長い季節予報では、決定論

的な方法で予測はできず、不確実性を考慮した確

率的予測を行う必要がある。そのため、数値予報

では、複数の予測結果の集合により将来の予測を

確率的に推定する、「アンサンブル予報」が行われ

る。具体的には、予測開始時の状態を示す初期値

に含まれる解析誤差程度のわずかなばらつきや数

値予報モデルの不完全性に基づくばらつきなどを

考慮し、初期値を変えて複数の数値予報を行う。

このばらつきのことを「摂動」、特に初期値に与え

る摂動のことを「初期摂動」という。 

アンサンブル予報の手法は、①「初期値アンサ

ンブル予報」（初期値に含まれる不確実性を織り込

第 3.1.1表 主なアンサンブル手法 

初期値アン

サンブル 

時間ずらし平

均法（LAF法 1） 

概要 複数の初期時刻における予測結果を組み合わせる。 

長所 簡単。計算機資源の負荷分散。 

短所 古い予測を用いることによる精度低下。 

成長モード育

成法（BGM法 2） 

概要 直前の短時間予報で成長した摂動のモードを初期摂動として利用。半日

から 1日程度の短時間予報のサイクルで、予測誤差成長が大きい方向を

繰り返し選んで、最成長モードを抽出（BGMサイクル）。 

長所 比較的簡単（予測モデルを用意すればよい）。 

短所 予測を行わない日でも BGMサイクルを維持する必要あり。 

特異ベクトル

法（SV法 3） 

概要 予測開始直後に線形的に成長率の高い誤差パターンを抽出する。 

長所 予測直後に大きく誤差成長するパターンが必ず抽出できる。 

短所 予測時間が長くなった時に誤差の成長率が高いとは限らない。 

線形化したモデルと時間方向に過去に向かうモデルを作る必要があり、

開発コストが重い。 

アンサンブル

カルマンフィ

ルタ(EnKF) 

概要 アンサンブル予報とデータ同化（解析）が融合した手法。 

データ同化サイクルを引き継ぎながら、解析誤差分散に相当する初期摂

動を動的に推定。 

長所 初期摂動に解析誤差を反映できるとともに、誤差成長の情報をデータ同

化に反映させられる。 

SV法で必要となる線形化したモデルと時間方向に過去に向かうモデル

が不要。 

短所 モデルに誤差があると解析誤差が大きくなるおそれがある。 

現段階では、予測時間が長い時の誤差成長率が過小。 

物理アンサ

ンブル 

確率的物理過

程強制法 

概要 物理量の変化量のうち、パラメタリゼーションによって見積もられた変

化量に対し乱数を掛けることで、摂動とする。 

長所 予測時間が長くなったときにスプレッドを確保できる。 

１つのモデルでモデルアンサンブルが実行可能。 

短所 乱数の与え方の選定が難しい。 

マルチパラメ

タリゼーショ

ン法 

概要 メンバーごとに異なる物理過程のパラメタリゼーションで予測する。 

長所 単独の数値予報センターで導入が可能。 

短所 各パラメタリゼーションによる予測の不確実性は不明。 

マルチモデルアンサンブル 

概要 異なる数値予報モデルによるアンサンブル。 

長所 複数のモデルの結果を入手できれば、容易にアンサンブル予測が可能。 

モデル間の独立性が高い。 

短所 単独の数値予報センターでは困難。 

各モデル固有の不確実性は不明。 
1 Lagged Average Forecast method 
2 Breeding of Growing Modes method 
3 Singular Vector method 
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んだ複数の初期値を用意して複数の予測を行う）、

②「物理アンサンブル予報」（予測モデルの不完全

性を考慮したアンサンブル手法）、③マルチモデル

アンサンブル、④「境界値アンサンブル予報」（境

界値の不確実性を考慮したアンサンブル手法）の

４つに大別できる。このうち、初期値アンサンブ

ル、モデルアンサンブル、マルチモデルアンサン

ブルに分類される、主なアンサンブル手法を、第

3.1.1表にまとめる。 

第 3.1.2項でも述べたが、アンサンブル予報を

構成している個々の予測のことを「メンバー」と

いう。特に、摂動を含まない初期値による予測や

その予測結果のことを「コントロールラン」と呼

び、摂動を含む予測と区別することがある。全メ

ンバーの予測の平均のことを「アンサンブル平均」

という。 

また、アンサンブル予報プロダクトの利点は、

各メンバーの予測による確率分布が得られること

である。特に、第 3.1.2項で詳しく述べているよ

うにメンバー間の予測の標準偏差で表されるばら

つきの大きさは「スプレッド」とよばれ、予測の

不確実性を示す代表的な指標である。アンサンブ

ル予報システムとしては、統計的にスプレッドと

予測誤差が同程度で、スプレッドが大きいほど予

測の不確実性が増しアンサンブル平均の予測誤差

が大きくなる傾向（スプレッドとアンサンブル平

均の予測誤差の正相関）が期待される（高野 2002）。

実際の予報システムでどの程度実現されているか

は、１か月予報システムを例に、第 3.2.3項で示

す。 

 

（３）季節予報のための数値予報システム 

気象庁では、１か月の時間スケールの季節予報

業務を支援する「１か月予報システム」と、１か

月を超える季節予報業務（３か月予報、暖・寒候

期予報）とエルニーニョ監視予測業務を支援する

「季節予報システム」の、２つのシステムを運用

している。それぞれの予報システムは、アンサン

ブル予報を行う「アンサンブル予報システム」と

「プロダクトの作成」に大別できる。第 3.1.2表

に、アンサンブル予報システムの概要を示す。両

システムの大きな違いは、使用するモデルと解像

度である。１か月アンサンブル予報システムでは、

大気の状態の時間発展を予測する「大気モデル」

を、季節アンサンブル予報システムでは、大気と

海洋の両者の時間発展を予測する「大気海洋結合

モデル」を用いる。１か月アンサンブル予報シス

テムでは、海洋の変動を直接的に予測しない大気

モデルを用いる分、解像度を細かくし、大気の内

部変動の予測精度を向上させることをねらってい

る。季節アンサンブル予報システムでは、解像度

は粗いものの、大気・海洋の変動と両者の相互作

用を考慮することができる大気海洋結合モデルを

用いる。 

１か月予報システムと季節予報システムの詳細

は、第 3.2節、第 3.3節にそれぞれ示す。 

 

（４）ハインドキャスト 

季節予報では、予測対象期間が長いため、常に

数値予報システムの持つ予測精度を考慮する必要

がある。そのため、現業化する前にあらかじめ多

数の過去事例による予測実験（ハインドキャスト）

を行い、モデルの予測精度や特性を把握する必要

がある。また、ハインドキャストにより、系統誤

差補正やモデル平年値を算定し、天気図画像ファ

イルなどの予測マップなどに利用される。さらに、

ハインドキャストによりアンサンブル予報の確率

分布を補正する、数値予報ガイダンスも作成され

る。このように、ハインドキャストの実行は、季

節予報の現業システムとして必須といえる。以下

の第 3.2節、第 3.3節に示す１か月予報システム

と季節予報システムの予測特性は、ハインドキャ

ストによって得られた知見に基づいている。 

ハインドキャストで予測計算する事例数は多い

ほど望ましい一方、事例数に応じた計算資源が要

求される。世界気象機関(WMO)によって提示された

長 期 予 測 の た め の 標 準 検 証 シ ス テ ム

(Standardised Verification System for 

Long-Range Forecasts; SVSLRF)という国際的な基

準では、20年を超える期間とすることが推奨され



 

- 166 - 

 

ている(WMO 2010)。気候情報課では、平年値を算

定するのと同程度のおよそ 30年間を対象にハイ

ンドキャストを行っている。ハインドキャストの

実行には、過去から現在までの均質である解析デ

ータが初期値として必要で、均質で精度の良い長

期再解析データ（例えば JRA-25; Onogi et al. 

2007）はハインドキャストの実行に不可欠なもの

となっている。 
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第 3.1.2表 季節予報のためのアンサンブル予報システムの概要（2013年３月現在） 

 １か月アンサンブル予報システム 季節アンサンブル予報システム 

主な目的 １か月予報 

異常天候早期警戒情報 

３か月予報、暖・寒候期予報 

エルニーニョ監視速報 

モデル 概要 大気モデル 大気海洋結合モデル 

解像度 ・大気モデル（全球） 

 水平：約 110km; 1.125̊ 

 鉛直：60層（上端は 0.1hPa） 

・大気モデル（全球） 

水平：約180km; 1.875゚ 

鉛直：40層（上端は0.4hPa） 

・海洋モデル(75̊S～75̊N) 

 水平：東西 1.0̊×南北 0.3～1.0̊ 

・大気・海洋の結合 

 １時間ごと、フラックス修正あり 

時間積分の

間隔 

30分 30分（大気・海洋モデルとも） 

予報時間 最大 34日 ７か月 

初期条件

と境界条

件 

大気 

初期条件 

全球大気データ同化 気候データ同化 

陸面 

初期条件 

陸面解析値から予測 気候値から予測 

海洋 

初期条件 

 全球海洋データ同化 

境界条件 海面水温：前日偏差持続 

海氷分布：気候値 

海洋モデル領域外の海面水温：気候値 

海氷分布：気候値 

アンサン

ブル予報

システム 

手法 BGM法と LAF法の併用 BGM法と LAF法の併用 

メンバー数 50（25メンバー×２初期時刻、１日

ごと LAF） 

51（９メンバー×６初期時刻、５日ごと LAF） 

実行頻度 ・１か月予報：週１回（毎週水、木

12UTC） 

・２週間予報：週１回（毎週日、月

12UTC） 

・５日毎に実行 

プロダクト作成は月１回、実行日指定 

現バージョン 

運用開始年月 

2011年３月 2010年２月 
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3.2 １か月予報と異常天候早期警戒情報の予報

システム1 

3.2.1 はじめに 

 １か月予報と異常天候早期警戒情報の予報シス

テムは、予測対象とする期間が異なる以外は同じ

である。ここでは、「１か月予報システム」と表記

する。１か月予報システムは、数値予報モデルに

よるアンサンブル予報を行う「１か月アンサンブ

ル予報システム」と、実際の予報作業に用いる「プ

ロダクトの作成」に大別できる。第 3.2.2項では

１か月アンサンブル予報システムの概要について

示す。１か月予報システムや季節予報システムで

は、多数の過去事例を対象とする予測実験（ハイ

ンドキャスト）による検証や予測特性の把握が重

要である。第 3.2.3項では、ハインドキャストや

現業システムのルーチン的な検証から、１か月予

報システムの予測特性を示すので、予測結果の利

用時に参考にしていただきたい。第 3.2.4項では、

プロダクトの１つである数値予報ガイダンスにつ

いて示す。なお、１か月予報システムのプロダク

トである数値予報天気図類のプロダクトに関して

は、第 4.2節で解説する。 

 

3.2.2 １か月アンサンブル予報システム 

（１）１か月アンサンブル予報システムの概要 

 第 3.1節で述べた予測可能性の議論のように、

数値予報では、予測時間（リードタイム）が長く

なるにつれ、初期値が持つ情報による予測可能性

は小さくなり、海面水温などの境界値に対する大

気の応答が予測可能性において重要になってくる。

１か月予報では、予測の前半ほど初期値の影響が

大きい一方、後半ほど海面水温などの境界値の影

響が大きくなる。すなわち、１か月予報システム

では、初期値・境界値のいずれの影響も重要であ

るといえる。また、１か月予報では、海面水温分

布による影響に加えて、ブロッキング現象・偏西

風の蛇行・北極振動など大気の内部変動が支配的

である現象に関しても、どの程度不確実かを含め

                              
1 平井 雅之（第 3.2.1～3項）、伊藤 明（第 3.2.4項） 

て確率的に予測されることが要求される。 

 １か月アンサンブル予報システムの模式図を、

第 3.2.1図に示す。１か月アンサンブル予報シス

テムでは、大気モデルによるアンサンブル予報を

行っている。この大気モデルは、短期予報や週間

アンサンブル予報システムに用いられている全球

数値予報モデルと同様である。ただし、短期予報

や週間予報より水平解像度を低くして、予測計算

が長くなることによる必要な計算資源の使用増加

を抑えている。 

 大気モデルの予測計算にとって海面と地表面は

下部境界値であり、予測計算の間、外部強制とし

て与える必要がある。このうち、地表面に関して

は、陸面（地表面と土壌）の時間発展を考慮する

陸面モデルが組み込まれており、予測計算の中で

は大気と地表面の相互のやり取りも考慮されてい

る。海面に関しては、予測期間中の海面の状態（海

面水温と海氷分布）を、下部境界値として外部か

ら与える必要がある。予測計算をするために必要

な情報である、初期値と初期摂動に関しては本項

（２）に、海面の下部境界値を本項（３）に示す。 

 １か月アンサンブル予報システムの更新履歴を

第 3.2.1表に示す。１か月アンサンブル予報シス

テムは、1996年３月に現業化されて以降、多くの

改良を重ねてきた。最近では、2006年３月に大気

モデルとして気象研究所／気象庁統一全球モデル

（統一モデル）を導入し、その後も物理過程の改 

全球大気データ同化

大気モデル

大気モデル
（全球）大気

初期条件

大気初期摂動
（BGM法)

大気
初期摂動

陸面解析 陸面
初期条件

・海面水温（初期偏差持続）
・海氷分布（平年値）

下部境界条件

第 3.2.1図 １か月アンサンブル予報システム

の概念図 
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第3.2.1表 １か月アンサンブル予報システムの更新履歴（2013年３月現在） 

運用開始 

年/月 

大気モデル アンサンブル手法 備考 

解像度 バージョン1 メンバ

ー数2 

手法 

1996/3 

 

T63L30 

（上端:10hPa） 

GSM9603 

 

10 SV法 （気象庁 1996） 

・力学的予報開始 

1997/1 T63L30 

（上端:1hPa） 

同上 同上 同上 （気象庁 1997） 

・モデル上端の引き上げ 

2001/3 T106L40 

（上端:0.4hPa） 

GSM0103 

（松村 2000） 

26 BGM法（北半

球） 

（萬納寺と前田 2001） 

・物理過程の大幅な更新、解像度増強 

2002/2 同上 同上 26 BGM法（北半

球＋熱帯） 

・熱帯への初期摂動の導入（経田 

2002） 

2002/4 同上 同上 同上 同上 ・陸面解析開始（徳広 2003） 

2003/4 同上 同上 同上 同上 ・マイクロ波放射計SSM/Iによる積雪

解析の利用開始 

2003/6 

 

同上 GSM0305 

（中川 2004） 

同上 同上 （新保ほか 2003） 

・積雲対流スキームの改良 

（対流性下降流の精緻 化; 中川 

2004） 

・積雪上アルベド変更 

2005/3 同上 GSM0407 同上 同上 （気象庁 2005b） 

・雲氷落下スキームの改良、層積雲ス

キームの導入（川合 2004） 

・氷床上のアルベド変更（平井と坂下 

2005） 

2006/3 

 

TL159L40 

（上端:0.4hPa） 

GSM0603C 

（北川 2006） 

50 同上 （気象庁 2006a） 

・統一モデルの導入 

・セミラグランジュ法の導入 

・晴天放射スキームの改良 

・海面水温の境界値としてCOBE-SSTの

利用を開始 

・メンバー数増強 

2007/3 

 

同上 GSM0711C3 

（北川 2007） 

同上 同上 

ただし、熱

帯の初期摂

動を改良 

・積雲対流スキームの改良（DCAPEに

よるトリガー関数の導入） 

・晴天放射スキームの改良（水蒸気短

波吸収の改良） 

・エーロゾル気候値の更新 

・熱帯初期摂動の作成手法の改良

(Chikamoto et al. 2007) 

2008/3 

 

TL159L60 

（上端:0.1hPa） 

GSM0801C 

(気象庁予報部

2007) 

同上 同上 （気象庁 2008） 

・鉛直解像度増強 

・積雲対流スキームの改良（DCAPEの

評価法の改良; 気象庁 2007） 

・重力波抵抗スキームの定数変更 

・ハインドキャストに用いる陸面初期

値の改良 

2009/3 同上 同上 同上 同上 ・ハインドキャスト実験期間の延長 

2011/3 TL159rL60 

（上端:0.1hPa） 

GSM1011C 同上 同上 ・適合ガウス全球モデルの導入（岩村 

2008） 

・エーロゾル気候値の更新 
1 大気モデルのバージョンとして、１か月アンサンブル予報システムの基となる短期予報向けのモデルが現業運

用された年月を４桁の数字として示す。ただし、2006年３月のシステムでは、時間積分法としてセミラグラン

ジュ法を導入しているか否かが、短期予報向けのモデルと異なる。また、2006年３月以降は、物理過程の一部

が短期予報向けのモデルと異なるため、末尾に添え字Cを付けて表記する。 
2 実際には連続する２日間の予測結果の組み合わせており、ここでは組み合わせたメンバー数の総和を示す。 
3 2007年11月の短期予報モデルの更新に先行して１か月アンサンブル予報システムが更新された。 
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良を重ねてきた。また、初期摂動の作成手法の改

良も進められた。現業の予測システムにおけるス

コアの時系列を第 3.2.2図に示す。これまでの予

測システムの更新により、長期的なスコアの向上

が見られる。これは、大気モデルの改良に加え、

数値予報課により大気初期値に用いる全球解析が

継続的に改善されている効果も大きいことがわか

っている(Adachi et al. 2011)。例えば、2005年

２月の全球解析への４次元変分法の導入（気象庁 

2005a）と３月のシステム更新時には、気候値予測

に対する予測精度の顕著な改善が見られる。 

 

（２）初期値と摂動の作成 

 大気初期値は、短期予報、週間予報システムな

どにも用いられている、全球大気データ同化シス

テムの速報解析の等圧面・等緯度経度データを、

モデルの格子系に変換して用いる。「データ同化シ

ステム」とは、様々な観測データを基に、モデル

上に規則的に配置された格子点上の特定時刻にお

ける物理量を推定するための解析技術のことで、

その値を解析値という。実際には、前回の解析時

刻の解析値を初期値にしたモデルの予測値をもと

に（これを第一推定値という）、様々な観測データ

を用いて、物理的なバランスを崩さないように（拘

束条件）第一推定値の場を修正する。初期時刻の

解析値が、モデルの初期値として利用される。全

球大気データ同化システムは、数値予報課により

継続的に改良が重ねられており、その詳細は気象

庁予報部から毎年刊行される「数値予報研修テキ

スト」や「数値予報課報告・別冊」に報告されて

いる。 

 陸面初期値は陸面解析を用いる。陸面解析は毎

日実行され、全球大気データ同化システムの降水、

放射、気温などから陸面過程モデルを動作させて

求める（徳広 2003）。第一推定値は、積雪深に関

しては積雪深解析を用いる一方、土壌温度・水分

に関しては前日の陸面解析値をそのまま用いる。

積雪深解析は、前日の陸面解析における積雪を第

一推定値とし、SYNOP（地上実況気象通報）とマイ

クロ波放射計センサーSSM/Iによる積雪域データ

を用いて解析する。 

 摂動は、大気初期値に与えており、成長モード

育成法（Breeding of Growing Mode method; BGM

法）（Toth and Kalnay 1997; 経田 2000）により

作成する。BGM法は、短期間予測の繰り返し（摂

動作成サイクル）において、直近で成長する誤差

パターンを求め、初期摂動として利用するもので

ある。１か月アンサンブル予報システムでは、摂

動を北半球の中・高緯度（20̊N～90̊N）と熱帯（20

˚S～20̊N）のそれぞれの領域に対して求め、摂動

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

第 3.2.2図 北半球 500hPa高度（４週平均場）の、現業１か月アンサンブル予報システム（黒）、気候値予測（青）、

持続予測（赤）の２乗平均平方根誤差（RMSE; 単位ｍ）の時系列 

前 52週平均のスコアの時系列を示す。 

500 hPa 高度 RMSE （北半球） Week 1-4

R
M

S
E

 (m
)

モデル（アンサンブル平均）

気候値予測

持続予測



- 171 - 

 

作成サイクルの間隔はそれぞれ 12、24時間として

いる。北半球の中高緯度では、主に傾圧不安定波

動の誤差成長に伴う初期誤差を推定するため、

500hPa高度の誤差成長をもとに初期摂動を求め

ている。一方、熱帯では、気候情報課と京都大学

防災研究所の共同研究において開発された方法

(Chikamoto et al. 2007)を採用する。この方法で

は熱帯域の 200hPa発散場（速度ポテンシャル）の

誤差成長をもとに摂動を求めており、熱帯の季節

内振動に関連した比較的長い時間スケールで成長

する摂動を生成できる。なお、場合により成層圏

上部の摂動の成長率が対流圏を上回り、意図せず

成層圏上部に大きな摂動が求まることがある。そ

のため、摂動作成サイクルにおいて、成層圏上部

の初期摂動を強制的に抑制する処理も加えられて

いる。 

 

（３）境界値 

 大気モデルでは、予測期間中の海面水温(SST)

と海氷分布を下部境界値として与える必要がある。

１か月アンサンブル予報システムでは、予測期間

中の１日ごとの海面水温を、次のように与える。

予測初期の海面水温は、予測計算開始時点で最新

である、初期日前日の速報全球海面水温解析

(COBE-SST2)を用いる。予測期間中は、平年の海面

水温の季節変化に、初期の海面水温の平年偏差を

加算して、モデルへ与えている（すなわち初期偏

差持続）。 

 また、海氷分布は、COBE-SSTの海氷密接度の平

年値を用いる。モデルの中では、部分海氷格子（格

子内に海氷域と開水域が共存している状態）は考

慮せず、密接度55%をしきい値として海氷の有無を

判別している3。 

                              
2 気候監視のための SSTの客観解析システムで、1度格

子の日別の SSTを最適内挿法により解析する。解析に

は、解析日前後３日分の船舶・ブイなどの現場観測デ

ータと海氷密接度の解析データを使用する。COBE-SST

の解説や特性は気象庁(2006)を、処理の詳細は Ishii 

et al.(2005)などを参照していただきたい。 
3 55%というしきい値は、Nomura(1995)の海氷密接度気

候値を用いている短期予報と週間アンサンブル予報シ

ステムを引き継いだためである。野村(1996)によると、

（４）運用 

 １か月アンサンブル予報システムでは、連続す

る２初期日（１か月予報のために毎週水・木曜日、

異常天候早期警戒情報のために毎週日・月及び

水・木曜日）の予測結果を組み合わせたアンサン

ブル予報を行っている。１か月予報のメンバー数

は、各初期日につき 25メンバー（コントロールラ

ンを含む）で、２初期日分の 50メンバーの予測結

果を組み合わせる。同一初期日の 25メンバーの大

気初期値は、北半球摂動 25パターン、熱帯摂動４

パターンの組み合わせにより得る。 

 

（５）系統誤差補正とモデル平年値 

 １か月予報のように予測時間（リードタイム）

が長くなると、モデルの不完全さに起因する系統

的な誤差（系統誤差）の影響を考慮する必要があ

る。そこで、あらかじめ系統誤差を推定しておき、

それを補正した予測値をプロダクトに使用してい

る。すなわち、モデルと現実の気候場のずれを考

慮しながら、予測された場のモデル気候場に対す

る偏差傾向を予測することになる（第 3.2.3図）。 

 系統誤差の推定には、現実の気候値として解析

の気候値を、モデルの気候値としてハインドキャ

                                               

海氷密接度気候値のしきい値 55%が、マニュアル解析に

おける海氷の有無の判別と良く一致することから採用

された。詳しくは、野村(1996)の解説を参照していた

だきたい。 

現実の平年値

予測値

（正偏差） （負偏差）

モデル平年値

系統誤差

第 3.2.3図 予測値の系統誤差補正と予測偏差の概

念図 

系統誤差（紫矢印）は、現実の平年値（黒破線）と

モデルの平年値（青点線）の差で表される。この例

では、モデルが負の系統誤差をもつ。ここで、プロ

ダクトに示される予測偏差は、予測値（赤破線）と

モデル平年値の差（オレンジや水色の陰影）により

得られる。 
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スト（第 3.1.5項（４））を利用する。１か月予報

システムにおいては、以下のように系統誤差の統

計を作成する。系統誤差補正値は、リードタイム

（日単位）に依存する統計値とする。初めに、ハ

インドキャストを実行した各初期日に対するリー

ドタイムごとの系統誤差を、ハインドキャストの

モデル平年値と対応する期間の解析平年値の差に

より求める。ただし、そのままでは、予測誤差の

大きい特定の事例の影響でスケールの小さい誤差

パターンが目立ってしまう。そこで、系統誤差を

前後６日のリードタイムに対する平均（13日移動

平均）することで、誤差の分布を滑らかにした値

を系統誤差補正値とする（第 3.2.4図）。なお、任

意の初期日に対する系統誤差補正値は、ハインド

キャスト実験を行った前後２つの初期日の同一リ

ードタイムの系統誤差補正値を線形内挿すること

で求める。 

 なお、プロダクトに利用されるモデル平年値に

関しても、上記の系統誤差補正の統計値と同様に

して作成する。 

リードタイム（日） リードタイム（日）

系統誤差(Z500)  (35゚N, 140゚E) 系統誤差(T850)  (35゚N, 140゚E)[m] [℃ ]

移動平均なし

移動平均あり

移動平均なし

移動平均あり

第 3.2.4図 初期日 1月 10日の予測に対する、（35̊N、140̊E）の 500hPa高度（左）と 850hPa気温（右）の系

統誤差 

 破線はモデル平年値と解析平年値の差で表されるリードタイム（日単位）の系統誤差を示す。黒実線は、前後

６日のリードタイムにおける系統誤差を平均（13日移動平均）したもので、１か月アンサンブルシステムの系統

誤差補正値はこの値を用いる。具体的には、予測 n日目の系統誤差補正値を、 

[予測 n-6, n-5, n-4, …, n, n+1, …, n+5, n+6日目のリードタイムごとの系統誤差の和]÷13 

により求める。ただし、移動平均に予測０日目以前のリードタイムごとの系統誤差を必要とする場合（予測１～

６日目）、予測０日目以前の系統誤差はゼロと見なす。例えば、予測１日目の系統誤差補正値は、 

[予測 1, 2, 3, 4, 5, 6, 7日目の系統誤差の和]÷13 

とする（÷７でないことに注意）。 
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3.2.3 １か月アンサンブル予報システムの予測

特性 

 ここでは、現行の予測システムに対するハイン

ドキャストや現業システムのルーチン的な検証に

見られる、１か月アンサンブル予報システムの予

測特性を示す。将来の予測システムの更新により

検証スコアなどの予測精度は変わるものであるが、

予測システムのバージョンによらない予測特性も

ある。ここでは、一般的と思われる１か月アンサ

ンブル予報システムの予測特性を、（１）で検証ス

コアに見られる予測精度の特性について、（２）で

モデル気候場に見られる予測特性について示す。 

 

（１）検証スコアに見られる予測特性 

 第 3.2.5図は、ハインドキャストによるリード

タイムごとの北半球 500hPa高度のアノマリー相

関4を示す。大気のもつ強いカオス性とモデルの不

完全性により、予測開始直後から予測精度は急速

に低下する。予測２週目に入ると決定論的な予測

の限界の目安となる 0.6を下回るものの、その後

                              
4 予測値の平年偏差と実況値の平年偏差との相関係数

で、数値予報モデルの予測精度を表す際によく用いら

れる指標の 1つ。-1～+1の値をとり、アノマリー相関

が大きいほど、偏差の年々変動の傾向の予測が解析と

近いことを意味する。 

予測４週目でも、値は小さいものの正の相関があ

る。これは、後で示すような熱帯の対流活動の予

測可能性や海面水温偏差の持続性により、ある程

度の予測精度が確保されていると考えられる。 

 また、予測精度には季節依存性があることが知

られている。第 3.2.6図は、北半球の冬と夏にお

ける 500hPa高度のアノマリー相関と２乗平均平

方根誤差(RMSE)の分布を示す。アノマリー相関は

北半球では夏より冬の方が高いことが知られてい

る。これは、北半球中・高緯度の冬では、夏に比

べて相対的に予測可能性の高い水平スケールの大

きな構造が卓越しやすいためと思われる。熱帯や

南半球では、北半球の冬に ENSOの持続性が高く、

アノマリー相関も高くなると思われる。また、RMSE

は、気候学的な変動度が大きい冬半球側で大きく

なる。 

 次に、１か月予報にとって重要なマッデン・ジ

ュリアン振動(MJO)の予測特性を見る。第 3.2.7

図は、Matsueda and Takaya(2012)による、ハイン

ドキャストにおける MJOインデックス5の検証を 

                              
5 MJOに関連した対流活動活発な位相の領域とその活

動度を指数化したもの(Wheeler and Hendon 2004)。第

2.4.2項を参照のこと。 

 

リードタイム（日）リードタイム（日）

Z500 NH(20ﾟN-90ﾟN) 6/30初期日
1.0

0.8

0.6

0.4

0.2

0.0

-0.2

1.0

0.8

0.6

0.4

0.2

0.0

-0.2

Z500 NH(20ﾟN-90ﾟN) 1/31初期日

 

第 3.2.5図 １か月アンサンブル予報システムによる、リードタイム別の 500hPa高度のアノマリー相関 

１か月予報ハインドキャスト（対象期間は 1979～2010年の 32年間）における、左が１月 31日初期日、右

が６月 30日初期日のスコアを示す。７日平均場。エラーバーは、対象年をリサンプリングしたブートスト

ラップ法による 95%信頼区間を示す。 
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500hPa高度
アノマリー相関

初期日1/31 初期日6/30

500hPa高度
RMSE

[m] [m]
 

第 3.2.6図 １か月アンサンブル予報システムによる、４週平均場の 500hPa高度のアノマリー相関

（上）と２乗平均平方根誤差（RMSE; 単位はｍ)（下） 

１か月予報ハインドキャスト（対象期間は 1979～2009年の 31年間）における、左が１月 31日初期

日、右が６月 30日初期日のスコアを示す。 

 

予測時間 （日）

相関係数

振幅のバイアススコア平均誤差

1週目 ２週目 ３週目 ４週目

1週目 ２週目 ３週目 ４週目

 
第 3.2.7図 １か月アンサンブル予報システムによる、MJOインデックスのリードタイム別の予測精度 

上が MJOの位相に関わる相関係数、下が MJOの振幅の平均誤差（標準偏差の大きさを１とする）を表す。 

対象期間 1979～2001年の 23年間のハインドキャストデータからスコアを算出。 
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示す。これによると MJOの位相に関わる相関係数

は予測２週目に 0.6、予測３週目に 0.4を下回り

（第 3.2.7図上）予測初期から、振幅が過小とな

る傾向が見られる（第 3.2.7図下）。また、MJOに

関わる予測精度は、対流活動の活発位相が海洋大

陸付近を越えるときに特に低下することが知られ

ている(Seo et al. 2009)。実際、予測初期に MJO

の対流活動活発な位相がインド洋東部(Phase 3)

にあるときの合成図解析を見ると、解析（観測）

では降水量の正偏差が東へ伝播する様子が見られ

るが、予測では対流活動の活発域が海洋大陸付近

まで東進した後、同じ経度帯に留まる傾向が見ら

れる（第 3.2.8図上）。また、速度ポテンシャルで

は、日付変更線の東側で、観測に比べて東への伝

播速度が速く、対流と結合していない赤道ケルビ

ン波と思われる波も見られる（第 3.2.8図下）。一

方、MJOの対流活発位相が太平洋東部(Phase 7)に

あるときは、赤道ケルビン波と思われる波も見ら

れるものの、予測２～３週目にかけて対流活動の

活発域がインド洋へ東進する傾向が再現できる

（図略）。 

 第 3.2.2表は、循環指数等のアノマリー相関を

示す。１か月平均の熱帯の対流活動を反映した降

水量の予測精度は、有意な要素が多い。これに関

連して、熱帯の対流活動の影響との関連がある小

笠原高度や極東中緯度高度のような、東西に幅広

い領域における平均的な高度偏差を表す指数は、

予測後半でもある程度の予測精度がある。冬の天

候への影響の大きい北極振動の動向を示す

500hPa高度第１主成分も、予測後半である程度の

予測精度がある。一方、40̊N西谷指数や東西指数

のように、大陸スケールより水平スケールの小さ

な高度場の偏差を示す指数は、予測後半に精度が

有意でなくなる。 

 

 

 降水量（解析） 降水量（予測）

200hPa速度ポテンシャル（解析） 200hPa速度ポテンシャル（予測）

第 3.2.8図 予測初期にインド洋東部に MJOに関連した対流活発位相がある事例に対する、赤道付近（15

˚S～15̊N）の降水量偏差（上; 単位は mm/day）と 200hPa速度ポテンシャル（下; 単位は 106m2/s）の時

間経度断面の合成図 

左が解析、右が１か月アンサンブル予報モデルのハインドキャストによる予測。合成した事例は、予測

初期日が 11～４月のうち、初期日の MJOの位相が phase 3（インド洋東部で対流活発）、かつ振幅が 1.0

より大きい場合。縦軸は初期日を基準にした経過日。参考のため、初期日から 10日目に破線を示す。 
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 最後に確率予測としての特性を示す。第

3.2.9図は、ルーチンにおけるスプレッドと２

乗平均平方根誤差(RMSE)の比を、第 3.2.10図に

両者の散布図を示す。アンサンブル予報システ

ムとしては、統計的にスプレッドと RMSEが同程

度で、スプレッドが大きいほど予測の不確実性

が増しアンサンブル平均の RMSEが大きくなる

傾向（スプレッドとアンサンブル平均の予測誤

差の正相関）が期待される。現状では、スプレ

ッドと RMSEは概ね同程度の大きさとなってい

るが、夏は予測２週目以降にスプレッドが過小

になる傾向が見られる。これは、夏にモデルに

おける変動度が小さくなるためと考えられる。

また、統計的にスプレッドが大きいほど RMSE

が大きいという正相関があるものの、冬の予測

３～４週目は事例によるスプレッドの違いが小

さく、スプレッドスキルの関係が不確実性を見

第 3.2.2表 １か月アンサンブル予報システムによる循環指数等のアノマリー相関 

 統計期間は 1979～2009年の 31年間。図中の陰影で示した要素は、アノマリー相関が 0.31（黄色）、0.6（オレ

ンジ）、0.8（赤）以上であることを意味する。有意水準 5%（片側）のｔ検定で評価した場合、アノマリー相関が

0.31以上のとき、各要素の偏差の予測と解析の間に統計的に有意な正の相関があると言える。降水量に関しては、

検証に用いた解析データの仕様上、４週平均のスコアしか算出できない。なお、循環指数等の定義は、第 4.2.2

表を参照していただきたい。 
 

初期日 夏（5/31, 6/30/, 7/31初期日の平均） 冬（11/30, 12/31, 1/31初期日の平均） 

予測対象期間 ４週平均 １週目 ２週目 3～4週目 ４週平均 １週目 ２週目 3～4週目 

500hPa高度 小笠原高度 0.73 0.91 0.59 0.56 0.71 0.94 0.74 0.42 

500hPa高度 極東中緯度高度 0.54 0.94 0.53 0.23 0.74 0.95 0.75 0.38 

500hPa高度 沖縄高度 0.53 0.87 0.24 0.18 0.55 0.81 0.66 0.19 

500hPa高度 40̊N西谷指数 0.42 0.85 0.54 -0.01 0.59 0.89 0.49 0.30 

500hPa高度 東方海上高度 0.49 0.87 0.52 0.18 0.72 0.93 0.68 0.41 

500hPa高度 極東東西指数 0.44 0.86 0.43 0.10 0.71 0.93 0.60 0.30 

500hPa高度 第１主成分 0.53 0.91 0.40 0.08 0.75 0.95 0.67 0.50 

降水量 CI1 

（インドモンスーン域） 
0.29 ― 

― ― 
0.48 

― ― ― 

降水量 CI2 

（東南アジアモンスーン域） 
0.55 

― ― ― 
0.72 

― ― ― 

降水量 SAMOI 0.35 ― ― ― 0.73 ― ― ― 

降水量 海洋大陸付近 0.56 ― ― ― 0.07 ― ― ― 

降水量 日付変更線付近 0.63 ― ― ― 0.78 ― ― ― 

850hPa気温 北日本 0.54 0.83 0.48 0.08 0.73 0.89 0.59 0.50 

850hPa気温 東日本 0.62 0.84 0.50 0.17 0.72 0.91 0.57 0.44 

850hPa気温 西日本 0.63 0.82 0.41 0.38 0.72 0.91 0.55 0.32 

850hPa気温 沖縄・奄美 0.58 0.81 0.40 0.43 0.65 0.88 0.55 0.20 

 

 

1.01 

0.90 0.91 0.90 
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0.98 0.98 0.98 

0.6 
0.7 
0.8 
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1.0 
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1.2 
1.3 
1.4 

1週目 ２週目 3,4週目 ４週平均

（1～4週目）

（スプレッド）／（予測誤差）の比

夏

冬

スプレッド過大

スプレッド過小

第 3.2.9図 現業１か月アンサンブル予報における、北

半球（20̊N～90̊N）500hPa高度のスプレッドと予測誤差

(RMSE)の比 

左から予測１週目（予測２～８日目）、予測２週目（予

測９～15日目）、予測３～４週目（予測 16～29日目）、

４週平均（予測２～29日目）の値を示す。赤が 2007～

2012年の６年間の夏（６～８月）、青が 2006/07年から

2011/12年冬（12～２月）の初期日の現業１か月アンサ

ンブル予報の事例を集計したもの。値が 1.0を上（下）

回るとき、スプレッドが予測誤差に比べて過大（過小）

であることを意味する。 
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る良い指標ではなくなる。これは、アンサンブル

メンバーによる確率分布の表現が不十分であるこ

とを意味しており、確率分布を補正したガイダン

スを用いることで、確率予測の精度改善を図って

いる（第 3.2.4項）。 

第 3.2.10図 現業１か月アンサンブル予報における、北半球（20̊N～90̊N）500hPa高度のスプレッド

と予測誤差(RMSE)の散布図 

左から予測１週目（予測２～８日目）、予測２週目（予測９～15日目）、予測３～４週目（予測 16～29

日目）の値（単位はｍ）を示す。上が 2007～2012年の６年間の夏（６～８月）、下が 2006/07年から 2011/12

年の６年間の冬（12～２月）の初期日の現業１か月アンサンブル予報の事例を集計したもの。 
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（２）気候場に見られる予測特性 

 １か月アンサンブル予報システムのような大気

モデルの一般的な予測特性として、降水量が直下

の海面水温に対して敏感すぎる海域があることに

留意すべきである。第 3.2.11図は、６月 30日初

期日の１か月予報における海面水温と降水量の相

関係数を示している。熱帯域では、現実にも正相

関（海面水温が高いほど降水量が多くなる傾向）

が見られる領域が多いものの、モデルでは正相関

が顕著で広範囲に広がることがわかる。特に、日

本の夏の天候に影響のあるアジアモンスーン領域

では、現実には１か月平均では海面水温と降水量

の相関がなく、現実と予測の違いが顕著である。

このような特性は気象庁モデルに限ったものでは

なく、対流活動と海面水温の負のフィードバック

（対流活動が活発になって海面水温が低下する効

果）が考慮されない大気モデルによる予測では共

通の特性である(Wang et al. 2005)。この影響で、

熱帯の対流活動分布に関わるスプレッドが予測後

半ほど過小に見積もられるおそれがある。 

 さらに、モデルでは降水を局所的に集中させる

傾向が見られる。モデルによる降水量は、熱帯域

で局所的に年々変動が極端に大きく降水量の大き

な正バイアスが見られる一方、その周囲では降水

量の負バイアスと変動の過小な領域が見られる

（第 3.2.12図上・中）。ただし、偏差の相関係数

であるアノマリー相関に見られる予測精度は、熱

帯域は概ね高い（第 3.2.12図下）。これは、モデ

ルでは、熱帯の大規模な対流活動活発域の予測は

ある程度できるものの、降水を局所的に集中させ

る傾向があることを示唆している。 

 １か月アンサンブル予報システムで仮定されて

いる、予測期間中の海面水温偏差の持続は、実際

にはどの程度成立するのだろうか。第 3.2.13図は、

７月 20日を基準にした海面水温のラグ相関を示

す。いずれの期間とも、全球的には高い相関があ

り、１か月アンサンブル予報システムで仮定され

ている海面水温の初期偏差持続の過程は妥当とい

える。ただし、フィリピン近海のように、夏のモ

ンスーン期間に当たる領域では、他の季節に比べ 

 

 

 

 

 

 

 

 

第 3.2.11図 解析（上）と１か月アンサンブル

予報（下）の１か月平均場における、海面水温と

降水量の相関係数 

１か月アンサンブル予測モデルのハインドキャ

ストによる 1979～2010年の 32年間の６月 30日

初期日の事例を集計したもの。解析は COBE-SST

（海面水温）と CMAP（降水量）を、予測は１か

月予報ハインドキャストによる１か月平均。有意

水準 5%（両側）のｔ検定で評価した場合、相関

係数が 0.35以上（-0.35以下）のとき、要素間

に統計的に有意な正（負）の相関があると言える。 

解析

予測 １か月予報システム
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系統誤差 （アンサンブル平均）

標準偏差の比 （アンサンブル平均÷解析）

アノマリー相関 （アンサンブル平均）

[mm/day]
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

第 3.2.12図 １か月アンサンブル予報に

おける、降水量予測の系統誤差（上）、年々

変動の標準偏差の比（アンサンブル平均÷

解析; 中）、アノマリー相関（下） 

１か月予報ハインドキャスト（対象期間は

1979～2009年の 31年間）における、６月

30日初期日のスコアを示す。アノマリー

相関は 100倍した値を示す。 

１週目
（２～８日後）

２週目
（９～15日後）

3～4週目
（16～29日後）

-0.8 -0.6 -0.4 -0.2  0.0  0.2  0.4  0.6   0.8

 

 

 

 

 

 

 

 

 

第3.2.13図 ７月20日を基準にした海面水

温のラグ相関 

COBE-SSTの海面水温解析値による、上から１

週目（２～８日後）、２週目（９～15日後）、

３～４週目（16～29日後）の海面水温と基準

日（７月 20日）の海面水温のラグ相関を示

す。統計期間は 1979～2004年の 26年間。 
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て相対的に偏差の持続性が低くなることに留意す

る必要がある。 

 次にブロッキング頻度の特性について示す。第

3.2.14図に、TIGGE6プロジェクトにおける各現業

機関の週間予報システムによる予測９日目におけ

るブロッキング頻度を示す。これは各現業機関の

週間予報システムにおける評価を示したものであ

るが、１か月予報システムに関しても同様の特性

があると見てよい。ブロッキング頻度の分布は、

年々変動は大きいものの、日付変更線付近と大西

洋からヨーロッパ付近の経度帯が極大となる。気

象庁のモデルを含むどのモデルでも、ブロッキン

グ頻度は現実と比べてやや過小となっている。ま

た、大西洋からヨーロッパ付近のブロッキング頻

度の極大域では、日付変更線付近と比べて東西方

向のずれが大きい傾向が見られる。 

 最後に、系統誤差特性について示す。第 3.2.15

図は、6月 30日初期日における 850hPa気温の系

                              
6 観測システム研究・予測可能性実験 双方向グランド

全球アンサンブル(THORPEX Interactive Grand Global 

Ensemble)。１日から週間予報の改善を目的とした世界

天気研究計画(WWRP)の下で実施されている研究プロジ

ェクトである観測システム研究・予測可能性実験

(THORPEX)のサブプロジェクトの１つ。世界の主要な数

値予報センターの現業週間予報システムの複合的な利

用に関する研究や、モデルの相互比較が行われている。 

統誤差をいくつかのリードタイム別に示したもの

である。日本付近に見られる負の系統誤差（低温

バイアス）など、リードタイムが変わっても系統

誤差に似たパターンが見られることは興味深い。

この低温バイアスは、長年にわたりモデル開発者

の懸命の調査と開発が施され続けているものの、

現段階でも短期・週間及び１か月の各予測システ

ムにおける共通の課題である。 

 なお、こうした系統誤差は、プロダクトの作成

時には補正されているため、予報担当者が予測マ

ップなどのプロダクトに示される 850hPa気温偏

差の予測をさらに上方修正するような措置は必要

ない。ただし、系統誤差が大きくなると、大気の

変動パターンそのものが歪められてしまうおそれ

がある。例えば、モデルに海洋大陸で対流活動が

不活発になるバイアスがあると、日本周辺での太

平洋高気圧の勢力や偏西風の位置などの予測にも

悪影響を与える可能性がある。また、系統誤差補

正は初期日とリードタイムにより決められている

が、実際には梅雨期・盛夏期など季節進行ととも

に系統誤差特性が変わることがある。例えば、現

在のモデルでは、梅雨前線帯に相当する領域で低

温バイアスが大きくなる傾向が見られ（第 3.2.15

図）、盛夏期への移行時期が平年とずれるような年

は、系統誤差補正が有効に働かない可能性もある。 

2010/11 冬 2011/12 冬2009/10 冬

第 3.2.14図 TIGGEプロジェクトにおける、気象庁を含む週間予報システムにおける９日予測と実況の経

度別ブロッキング頻度の比較 

陰影は、実況、実線は TIGGEプロジェクトに参加している各モデルのブロッキング頻度で、気象庁モデル

は赤線。本検証図は、2013年２月現在の TIGGEの webサイト(http://tparc.mri-jma.go.jp/TIGGE/)から転

載したもの。ブロッキング頻度の算出法は、Matsueda(2008)を参照のこと。 

http://tparc.mri-jma.go.jp/TIGGE/
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 このように、系統誤差補正によるモデルの予測

値の修正には限界がある。季節予報のための数値

予報モデルのさらなる改善のためには、系統誤差

特性に見られるモデルの問題点を把握し、その要

因を分析して（これが非常に困難なことであるが）、

モデルの開発に結び付けることが重要である。 

第 3.2.15図 １か月アンサンブル予報システムにおける、850hPa気温の系統誤差（単位は℃） 

１か月予報ハインドキャスト（対象期間は 1979～2009年の 31年間）における、６月 30日初期日

のスコアを示す。リードタイムは、上から１週目（予測２～８日目）、２週目（予測９～15日目）、

３～４週目（予測 16～29日目）。 

１週目
（２～８日後）

２週目
（９～15日後）

3,4週目
（16～29日後）

[℃]

[℃]

[℃]
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3.2.4 １か月予報と異常天候早期警戒情報のた

めのガイダンス 

(１) はじめに 

季節予報作業においてガイダンスは、数値予報

結果から客観的な予測式に基づいて各地域の予測

値や確率値へ翻訳する重要な予報資料のひとつで

ある。本項では１か月予報と異常天候早期警戒情

報のためのガイダンス（以後、１か月予報ガイダ

ンスと呼ぶ）における作成手法や予測精度につい

て主に述べる。また、第 3.3.4項では３か月予報

と暖・寒候期予報のためのガイダンスについて述

べるが、両者は仮予測因子が異なる以外は本質的

には同じものといえる。 

その手法は、Model Output Statistics(MOS)方

式というもので、気象庁では短期予報のガイダン

スとして 1970年代から開発が始まり、1990年代

前半まで天気予報ガイダンスに採用されていた

（瀬上ほか 1995）。現在は、短期予報や週間予報

のガイダンスはニューラルネットワークやカルマ

ンフィルターといった逐次学習型が主流となって

いる（松下 2012）。これを聞くと、１か月予報ガ

イダンスは古い技術を使い続けていると思われる

かもしれない。確かに逐次学習型のガイダンスは、

予測と実況の差に応じて係数を調整することで誤

差の軽減を図り、数値予報モデルの変更に際して

も新しいモデルの予報特性に柔軟に対応できると

いったメリットがある。一方、MOS方式は事前に

行う過去事例を対象とした予報実験（以後、ハイ

ンドキャストと呼ぶ）の結果と過去の観測値との

統計的関係に基づく予測式を用いる。MOS方式の

メリットは、数値予報モデルの変更前にガイダン

スを作成することができ、ガイダンスの特性や予

測精度を確認する時間が多くとれることである。

なぜその時間が必要かというと、１か月予報や３

か月予報は短期予報に比べて予測精度が高くない

ことから、予報作業においては予想された循環場

や実況の推移などを考慮してガイダンスを修正す

ることが頻繁に生じるためである。ただし、ガイ

ダンスを修正するためにはその特性を理解してい

ることが必須であることから、予報担当者はガイ

ダンスについての十分な理解が必要といえる。ま

た、数値予報モデルの系統誤差などの予報特性は

季節変化するので、逐次学習した予報特性が次の

初期値の予報でも同じである保証はないというこ

とも、MOS方式を使っている理由の１つである。 

ガイダンスのプロダクトについては、ユーザー

がより定量的に使いやすいように確率密度関数の

提供を行っている。確率密度関数は季節予報が対

象としている３階級の確率値だけでなく、任意の

閾値以上の確率を得ることのできるメリットがあ

り、異常天候早期警戒情報の確率予測資料は気象

庁のホームページでも公開されている7（１か月予

報の確率予測資料についても 2013年３月に気象

庁ホームページにて公開予定）。また、この確率密

度関数はガイダンスの予測精度に依存した広がり

を持ち、２週目の気温のように精度が高い場合は

気候値の分布に比べて幅の狭い確率分布となる一

方、１か月間の降水量など精度が高くない場合は

幅の広い気候値に近い分布となる。なお、ハイン

ドキャストによる多数の過去事例を集計すると、

ガイダンスと観測値の頻度分布が一致するように

確率分布の幅が設定されている。 

 

(２) ガイダンスの役割 

 ガイダンスは数値予報モデルの予測結果を地上

気温や降水量などの予報要素へ翻訳するアプリケ

ーションである。役割は主に２つ挙げられ、１つ

はモデルの予測した格子点値から予報要素を計算

することであり、その際にモデルの系統的な誤差

は予測式によって取り除かれる。２つ目はモデル

のスプレッドを補正することである。第 3.2.3項

で述べられているように、気象庁のアンサンブル

予報システムは予測誤差に比べてスプレッドが小

さいという問題があり、各メンバーの予測から直

接には適切な確率分布を得ることはできない。そ

こで、現在のガイダンスは既定の確率分布を仮定

                              
7 気象庁ホームページ「各種予測資料（異常天候早期警

戒情報・１か月予報）」（2013年３月現在） 

http://www.data.jma.go.jp/gmd/risk/probability/index.h

tml 

http://www.data.jma.go.jp/gmd/risk/probability/index.h
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第 3.2.3表 １か月予報資料に掲載しているガイダンスの要素と対象地域 

予報期間 要素 

28日(１か月)平均 気温、降水量、日照時間、降雪量、晴れ日数、降水日数、雨日数 

１週目 気温 

２週目 気温、晴れ日数、降水日数 

３～４週目 気温、晴れ日数、降水日数 

 

全国予報区 地方予報区（細分地域） 

北日本 

 北日本日本海側 

 北日本太平洋側 

北海道地方（北海道日本海側、北海道オホーツク海側、北海道太平洋側） 

東北地方（東北日本海側、東北太平洋側、東北北部、東北南部） 

東日本 

 東日本日本海側 

 東日本太平洋側 

関東甲信地方 

北陸地方 

東海地方 

西日本 

 西日本日本海側 

 西日本太平洋側 

近畿地方（近畿日本海側、近畿太平洋側） 

中国地方（山陰、山陽） 

四国地方 

九州北部地方 

九州南部・奄美地方（九州南部、奄美地方） 

沖縄地方 
沖縄・奄美 

 
第 3.2.16図 ガイダンスの役割（イメージ図） 

ガイダンスは系統誤差とスプレッドの両方を補正す

る役割があることを示す。 

してスプレッドを大きくすることで観測値の確率

分布と合致するような補正を行っている（第

3.2.16図）。 

 

(３) ガイダンスの要素と予報期間 

 １か月予報資料に掲載しているガイダンスの

要素と期間および対象地域を第 3.2.3表に示す。

１か月予報資料には、７要素すべての 28日平均

ガイダンスと、週別の予報を行っている気温およ

び予報文の天候表現に関わる天気日数の一部に

ついては７日平均と 14日平均ガイダンスも掲載

している。また、気温・降水量・日照時間・降雪

量は３階級の確率値を表示しているが、天気日数

については２階級の確率値と平年値および平年

からの差を掲載している。これは、向こう１か月

の天候を予報するためには、季節進行による平年

の天候の変化と、予報資料に基づく平年からのず

れの両方を把握する必要があるためである。 

 

(４) 作成手法 

ガイダンスの作成手法は、異常天候早期警戒情

報の運用を始めた 2008年３月に導入したもの（伊

藤 2008）と基本的には同じで、対象とする地域近

傍の格子点値を仮予測因子とする線形重回帰式で

ある。ただし、その後の運用中に次のような変更

を行い予測精度の向上を図ってきた。第１に、仮

予測因子の空間解像度を2.5度格子から1.25度格

子へ細かくして、対象とする地域のより近傍の格

子点値を用いる変更を行った（出原 2011a）。次に、

平年値更新による新しい地域平均累年値を目的変

数として予測式の再計算を行った（出原 2011b; 

気象庁 2011a）。さらに、仮予測因子として 850hPa
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第 3.2.4表 仮予測因子の内容 

略号 気象要素 高度 

Rain 数値予報モデルの降水量 地上 

NW850 風の北西成分 850hPa 

NE850 風の北東成分 850hPa 

T2m 地上 2m気温 地上 

NW500 風の北西成分 500hPa 

NE500 風の北東成分 500hPa 

Z500 高度 500hPa 

 

 
第 3.2.17図 仮予測因子に使われている格子点 

全国予報区の仮予測因子が用いている格子点を表

す（北から、北日本、東日本、西日本、沖縄・奄

美の順）。日本海側と太平洋側の境を点線で示す。 

気温の代わりにモデルの地上 2m気温を導入した

（宮脇ほか 2012; 気象庁 2011b）。特にこの地上

2m気温の導入により、1993年や 2003年のやませ

による冷夏や、2010年の強い太平洋高気圧による

猛暑など、顕著な現象に対する気温の予測精度が

大きく改善された。一方、地上 2m気温の導入によ

り気温と降雪量ガイダンスは海面水温の影響を受

けやすくなり、850hPa気温との間に不整合が生じ

る事例がみられ、今後の課題の１つである。 

ここでは過去の季節予報研修テキストの内容と

重複するものを含めて、季節予報作業を行う上で

の基礎知識として必要なガイダンスの作成手法に

ついて述べる。 

ア．仮予測因子 

 １か月予報ガイダンスに用いられている仮予測

因子を第 3.2.4表に示す。現在の仮予測因子は、

地上気温の予測に不可欠な地上 2m気温や 500hPa

高度と、降水量や日照時間と関係が深く大気の流

れの特徴を反映している 500hPaおよび 850hPaの

風向・風速と、数値予報モデルの降水量（以下、

モデル降水量）の７要素である。仮予測因子の格

子点は数値予報モデルの解像度に近い 1.25度間

隔の値を用いて、対象とする地域近傍の領域平均

をとっている（第 3.2.17図）。 

 

イ．予測式 

ガイダンスの予測式はハインドキャストの予測

結果と観測値との線形重回帰式である。ただし、

両者の統計的な関係は地域や季節に依存すること

から、地域別に旬ごとの予測式を用意している。

また、予報期間が２週目の終わり頃まではリード

タイムとともにモデルの予測精度は低下し、予測

値と観測値の関係も刻々と変化することから、予

測式はリードタイム別にも用意している。このこ

とは、各リードタイムで最高の予測精度が得られ

るように仮予測因子を選択することができる一方

で、時間方向の予測値の連続性を考慮していない。

このため、１か月予報ガイダンスでは特定の説明

変数を強制的に採用する方法をとっている。この

ような強制変数はガイダンスを時系列でみた場合

に予測値のがたつきを抑える効果があり、異常天

候早期警戒情報の確率予測資料において特に有効

である。 

予測式の説明変数は仮予測因子の中からステッ

プワイズ法により３～４個を目安に選んでおり、

その採用率を第 3.2.18図に示す。気温と降雪量に

ついてはモデルの地上 2m気温を、その他の要素は

モデルの降水量を強制変数としているので採用率

は 100%となっている。それ以外に、それぞれの要

素について採用率の高い仮予測因子をみていくと、

気温は夏の 500hPa高度の採用率が極端に高い。地

上 2m気温を仮予測因子へ導入した宮脇ほか

(2012)によると、モデルの地上 2m気温と観測され
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第 3.2.18図 １か月平均ガイダンスの仮予測因子の採用率 

春は３～５月初期値、夏は６～８月初期値、秋は９～11月初期値、冬は 12～２月初期値を表す。 

横軸の要素は第 3.2.4表を参照。 

集計した地域は全国予報区分で、気温は北・東・西日本と沖縄・奄美の４区分、降水量と日照時間は北・東・西

日本日本海側と北・東・西日本太平洋側と沖縄・奄美の７区分、降雪量は北・東・西日本日本海側の３区分。 

た地上気温との相関係数は夏に最も低くなること

から、２番目の因子として 500hPa高度が採用され

ていると考えられる。次に降水量は、強制変数の

モデル降水量以外に目立って採用されている因子

は少ないが、夏の地上2m気温が50%を超えていて、

高温・少雨の関係が強いことを示唆している。日

照時間についても降水量と同様に強制変数以外の

主だった因子はみられないが、夏と冬の地上 2m

気温が 60%を超えて用いられている。降雪量は強

制変数の他に東・西日本日本海側で 850hPa北東風

が必ず使われており、その係数はすべて負である

ことから南西風で降雪量が多くなることを表して

いる。予測式は重回帰式であり、複数の因子を採

用するときは相殺する役割もあるので一概にはい

えないが、北陸地方から山陰の気象官署は海岸沿

いの平野に多く、日本海に収束帯が発生するよう

な総観場の時に平野部の降雪量が多くなることを

示唆している可能性がある。 

 

ウ．確率分布 

 確率密度関数を求める場合に、数値予報モデル

によるアンサンブル平均値の周りになんらかの確

率分布を仮定する方法と、全てのアンサンブルメ

ンバーから直接的に確率分布を求める方法とがあ

る。前述の通り、後者は予測誤差に比べてスプレ

ッドが小さいという今のアンサンブル手法の欠点

が現れるため、前者を採用している。確率分布に

は正規分布を仮定して、その分散は重回帰式の残

差分散とする（杉 2004）。すなわち、予測式で推

定した値（シグナル）を予測値として、予測式で

説明できない回帰誤差（ノイズ）を予測値の周り

に分布させた確率密度関数といえる。５階級の確

率値は確率密度関数に階級区分値を適用して算出

する（第 3.2.19図）。 

 ガイダンスの確率分布に正規分布を仮定すると、

観測値の分布が正規分布からずれている場合には

バイアスが生じることになる。実際、降水量や降

雪量は正規分布ではなく多い側の裾が長い分布を
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第 3.2.20図 正規化のイメージ 

降水量の分布は４乗根をとることで正規分布に近づ

けて、ガイダンスとの系統的な誤差を軽減している。 

 

第 3.2.21図 現業予報システムの確率密度関数 

（イメージ図） 

黒線が５メンバーのアンサンブル平均値によるガ

イダンスの確率分布を表し、赤線は 10組の確率分

布の平均を示す。 

 
第 3.2.19図 ５階級確率のイメージ 

それぞれの面積が確率値の大きさを示し、縦の線は

階級区分値を表す。 

とることがわかっている。このため、正規分布を

仮定したガイダンスの平均値と観測値の最頻値に

差がありガイダンスに多雨（雪）バイアスが生じ

ることとなる。これを避けるために、降水量と降

雪量については観測値の４乗根をとることで、多

い側の裾を縮めて目的変数の正規化を行いバイア

スの軽減を図っている（第 3.2.20図）。 

 

エ．１か月予報システムにおけるガイダンスの計

算方法 

ハインドキャストから作成した予測式は５メン

バーのアンサンブル平均値の予測精度や変動の大

きさをもつため、現業１か月予報システムの予測

結果にその予測式を適用すると、50メンバーの方

がアンサンブル平均値の事例毎の変動幅が小さい

ために、アンサンブル平均値の変動の大きさにあ

たるシグナルを過小評価するおそれがある。した

がって１か月予報システムに適用するときは、50

メンバーから５メンバーの組を順番に 10回とり

だしてそれぞれのアンサンブル平均値に予測式を

適用し、最終的な確率分布は 10組の正規分布の平

均とする（第 3.2.21図）。このようにすることで

予測式の変動幅や予測精度を反映させるとともに、

予報事例毎のスプレッドの大きさや各メンバーの

ばらつきをある程度活かした確率密度関数を得る

ことができる。 

 

オ．地点ガイダンス 

 異常天候早期警戒情報や季節予報のように予測

の対象としている現象の空間スケールが大きな情

報は、予測精度の観点から地域平均を予報の対象

としている。しかしながら、地点の予測について

も利用者からの要望が多く、異常天候早期警戒情

報に限り気象庁ホームページにて地点の予測値も

公開している。一般に、地点の変動幅は地域平均

値の変動に比べて大きいが、その増加分は地点ご

との特性に依存するため解像度の粗い現在の１か

月予報モデルでは、地点間の差異を表現すること

は難しい。このため、地点ごとの変動幅の地域平

均値に対する増加分はすべて予測不可能なノイズ

として考え、シグナルは地域平均ガイダンスと同

じであると仮定して地点ガイダンスを作成してい

る。すなわち、地点ガイダンスは地方細分区の地

域平均ガイダンスと同じ中央値をもち、その分布

の広がりを地点の変動幅に合わせて補正したもの

かなり低い 

低い 

平 年 並

高い 

かなり高い 
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である。なお、前述のとおり地点の多くは地域平

均値に比べ変動が大きいため、残差分散の補正量

は１より大きいことが多い。ただし、沿岸部など

の変動の小さい地点では、地域平均に比べ分散が

小さく幅の狭い分布となる。いずれにせよ、地点

の階級区分値はその地点の変動の大きさを反映し

ているので、地点の５階級確率は地域平均のそれ

と大きく変わらないと考えられる。 

 

(５) 予測精度 

 ここでは、1981～2010年の毎月 10日、20日、

月末を初期日とするハインドキャストを用いて作

成した予測式の予報精度を評価した結果について

述べる。これらの予測精度はハインドキャストか

ら評価したものであるが、独立資料で検証してお

り現業１か月予報システムのガイダンスの精度の

目安となる。検証方法は、アンサンブル平均値に

対する決定論的なものと、確率分布を評価する信

頼度曲線や ROC曲線を用いた。なお、検証図の詳

細な見方については第 4.4節を参照してほしいが、

ここでも確率的な評価手法の特徴を簡潔に述べて

おく。 

信頼度曲線は、横軸に予測確率値、縦軸に実況

出現率をとり、予測確率値ごとの実況出現率を結

んだ線で、信頼度曲線が傾き 45度の対角線に近い

ほど（予測確率値と実況出現率が近いほど）予測

確率が適切で確率予報の信頼度は高いといえる。

また、予測頻度をあわせて描くのが一般的で、ど

のくらい予測の確率値がばらついているかを見る

ことができる。気候的出現率（３階級の場合は 33%、

「かなり高い」及び「かなり低い」はそれぞれ 10%）

から離れた予測確率値の予報頻度が大きいほど

「決定論的予報」に近く、不確定性の大きな予測

では気候的出現率に近い値の頻度が大きくなる。

このような確率値に対する指標の１つがブライア

スコア(BS)であり、予測確率値の２乗平均誤差で

定義される。このブライアスコアは確率の信頼度

や分離度（信頼度曲線と気候的出現率の差の２乗

に対応）の項に分けることができ、信頼度曲線が

対角線に近く、かつ気候的出現率から離れた確率

の予測頻度が多いほど予測精度が高いといえる

（第 4.4節を参照）。そして、気候値予報のブライ

アスコアからの改善率をブライアスキルスコア

(BSS)といい、ガイダンス開発の指標の１つとして

いる。 

一方、ROCは「誤発表率」（現象が「出現しなか

った」ときに予報「あり」だった割合）と「捕捉

率」（現象が「出現した」ときに予報「あり」だっ

た割合）を用いて予報を評価する方法である。ま

ず、確率の閾値をいくつか決め（ここでは 10%刻

み）、閾値より予測確率値が高いときを予報「あり」、

低いときを予報「なし」として閾値ごとに「誤発

表率」と「捕捉率」を計算する。「誤発表率」を横

軸、「捕捉率」を縦軸にとってプロットし、閾値の

順に線で結んだものが ROC曲線である。ROC曲線

の図において、傾き 45度の対角線は「捕捉率」＝

「誤発表率」であることを示しており、この対角

線上では予報として情報価値が低く、対角線から

左上に離れる（捕捉率が大きく、誤発表率が小さ

い）ほど情報価値が高いということになる。この

ことから、ROC曲線より右下の領域の面積割合（～

1.0）を ROC面積スコアとして予報の評価に用いて

いる。スコアが 1.0に近いほど適切な予報という

ことになる。異常天候早期警戒情報のように現象

の「あり」と「なし」を予測確率の閾値を基に発

表の有無を判断する情報の場合は、この ROC曲線

はある閾値以上の確率による捕捉率や誤発表率が

得られるので評価資料として優れている。 

 

ア．１か月予報 

(a)気温 

第 3.2.22図にそれぞれ気温の１か月平均、１週

目、２週目、３～４週目の信頼度曲線と予測頻度

を示す。１か月平均気温は予測確率が大きい場合

に出現確率が予測確率をやや下回っているが概ね

良好な信頼度が得られている。このため、実際の

季節予報作業においてはガイダンスの確率に近い

値で発表することが発表予報の確率の信頼度を上

げるために有効といえる。予測頻度は確率 10～

20%が最大となり、確率が大きくなるほど緩やかに 
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第 3.2.22図 気温の信頼度曲線 

ハインドキャストの全事例（1981～2010年の月３回で計 1080事例）による「高い」確率と「低い」確率を集計

した信頼度曲線（赤色）と予測頻度分布（緑色）を表す。横軸が予測確率、縦軸が出現率を表す。例えば、0.5

は 50%を表す。図の上にある BSSはブライアスキルスコア、Brelは信頼度のスキルスコア、Bresは分離度のスキ

ルスコアを示す（全て 100倍したもので最大で 100となる）。詳細は第 4.4節を参照。軸の数字の単位は%/100。 
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第 3.2.23図 降水量の信頼度曲線 

第 3.2.22図と同じ。ただし、１か月間の降水量の予測精度を表す。 

  
 

第 3.2.24図 日照時間の信頼度曲線 

第 3.2.22図と同じ。ただし、１か月間の日照時間の予測精度を表す。 
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第 3.2.25図 降雪量の信頼度曲線 

第 3.2.22図と同じ。ただし、１か月間の降雪量の予測

精度を表す（12～２月初期値）。 

減少しているが、70%以上の大きな確率の頻度も合

わせて 15%程度ある。１週目の気温は、信頼度曲

線はほぼ対角線に沿っており信頼度はかなり高い。

予測頻度は 0%が最大で 100%に近い確率の頻度も

多くその間の確率が少ないことから、決定論的な

予報がある程度可能なことを表している。２週目

の気温は、確率の信頼度は高いが予測頻度の分布

が１週目の気温と大きく異なり確率 10～40%の頻

度が多い。２週目の予測精度は１週目と比べると

低いので、仮に循環場の予想が１週目と２週目で

同じであったとしても２週目の方が気候的出現率

に近い確率となる。これが MOS方式の大きな特徴

であり、予測精度に見合った確率を算出するガイ

ダンスとなっている。３～４週目の気温は信頼度

曲線が対角線から離れているところもあり、確率

が０～10%や 60%以上ではガイダンスを補正する

必要があることを示している。補正の程度として

は、信頼度曲線と対角線の差が目安となり、およ

そ 10～20%程度を気候的出現率に寄せる必要があ

るが、事例毎の予想の信頼度などを勘案して予報

担当者が判断することが望ましい。 

 

(b)降水量 

 第 3.2.23図に１か月間の降水量の信頼度曲

線と予測頻度を示す。信頼度曲線は北日本を除

き対角線にほぼ沿っており信頼度はある程度高

いが予測頻度は確率 10～50%が多く、３～４週

目の気温と同等の予測精度といえる。一方、北

日本の BSSは小さく気候値予報をわずかに上回

る程度であり、信頼度曲線は対角線から大きく

離れているところもある。このことは、予報作

業をする上では 10%や 50%以上の確率は予測精

度の面からはつけにくいことを表している。 

 

(c)日照時間 

 第 3.2.24図に１か月間の日照時間の信頼度

曲線と予測頻度を示す。日照時間も予測精度の

地域差が大きく、東・西日本はある程度の信頼

度が得られているが、北日本と沖縄・奄美は信

頼度曲線の傾きが小さく確率の信頼度は低い。

予測頻度の出現傾向は降水量とほぼ同様である。

このように降水量と日照時間は気温に比べて予測

精度が高くないことから、季節予報作業において

は予想された循環場の特徴やガイダンスの精度等

を考慮して、ガイダンスの値を修正して発表する

機会も多い。 

 

(d)降雪量 

 第 3.2.25図に日本海側の１か月間の降雪量の

信頼度曲線と予測頻度を示す。降雪量は１か月平

均気温に並ぶほどの高い信頼度があり、大きな確

率の頻度も多い。降雪量は気温との相関が高く、

仮予測因子に気温と同じ地上 2m気温を強制変数

としていることから高い精度があると考えられる。 

 

(e)季節別の予測精度 

確率的な評価の最後に、季節別の１か月平均気

温の BSSを第 3.2.26図に示す。第 3.1節で述べた

ように、１か月予報の時間スケールでは大気初期

値の情報が予測可能性の主であり、波長が長く持
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第 3.2.26図 気温の季節別の予測精度 

28日平均気温の季節別のブライアスキルスコアを表

す。対象とする事例は第 3.2.22図と同じ。 

 

第 3.2.27図 予報期間別の気温の予測精度 

対象とする事例は第 3.2.22図と同じ。 

 

 

第 3.2.28図 予報期間別の予測精度 

対象とする事例は第 3.2.22図と同じ。 

続性の高い冬の方が循環場の予測精度は高いと考

えられる。実際にハインドキャストを用いて評価

した日本付近の 850hPa気温の相関係数は冬が最

も高く、ガイダンスも冬の精度が最も良い。次い

でガイダンスの精度は秋と夏が高く、春が最も低

くなっている。循環場の精度にはこのような傾向

はみられないことから、特に春の精度が低いこと

については、ガイダンスの手法や仮予測因子の選

別に問題のある可能性がある。一方、第 3.3.4項

で述べるように、３か月予報ガイダンスの予測精

度は夏が最も高く、１か月予報とは様相が異なる。

３か月予報の予測可能性の源は熱帯域の対流活動

偏差であり、その影響が日本付近へ及びやすい夏

は精度が高いと考えられている（前田 2002; 杉 

2002）。 

 

(f)アンサンブル平均値の予測精度 

 季節予報は確率によって表現される情報であり、

ガイダンスの評価は上で述べたような確率的なも

のが主体であるが、より一般的な予測精度の指標

である相関係数と３階級の適中率について述べて

おく。評価するデータはガイダンスのアンサンブ

ル平均値で確率密度関数の中央値に相当する。は

じめに予報期間別の気温の予測精度を第 3.2.27

図に示す。１週目が最も高く、次いで１か月平均

と２週目が続き、３～４週目が最も低い。１か月

平均の適中率は 54%であるが、これは５メンバー

のハインドキャストに基づく精度であり、51メン

バーで運用している実際の１か月予報システムの

ガイダンスの適中率8は 63%と 10%ほど高い。この

適中率の差は、メンバー数の違いや初期値として

用いている全球客観解析値の精度の差に起因する

と考えられる（足立ほか 2012）。 

 次に降水量と日照時間および降雪量の１か月間

の予測精度を第 3.2.28図に示す。降雪量以外は全

体的に相関係数が0.3～0.4程度で適中率は40%と

精度は高くない。地域間の差をみると降水量と日

照時間には同様の傾向がみられ、北日本の精度が

低く東・西日本で相対的に高くなっている。一方、

降雪量は確率的な指標と同様に気温に匹敵するほ

どの高い精度が得られている。 

 

イ．異常天候早期警戒情報 

 次に気温に関する異常天候早期警戒情報の予測

精度について、信頼度曲線と ROC曲線を用いて述

                              
8 MOS方式のガイダンスを導入した 2008年３月～2012

年２月までの４年間の適中率。 
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第 3.2.29図 気温に関する異常天候早期警戒情報の信頼

度曲線 

ハインドキャストの全事例（1981～2010年の月３回で計

1080事例）による「かなり高い」確率と「かなり低い」

確率を対象とする信頼度曲線（赤色）と予測頻度分布（緑

色）を表す。左図がリードタイム６日、右図がリードタイ

ム９日を表す。12地方予報区（九州南部・奄美地方は九

州南部と奄美地方に細分）を集計した。 

 

第 3.2.30図 気温に関する異常天候早期警戒情報の ROC

曲線 

ハインドキャストの全事例（1981～2010年の月３回で計

1080事例）による「かなり高い」確率と「かなり低い」

確率を対象とする ROC曲線。対象地域は第 3.2.29図と同

じ。横軸は誤発表率、縦軸は捕捉率を表し、図上部の数字

は ROC面積の 100倍を表す。 

べる。本情報は地方予報区を対象にしていること

から、北海道地方から沖縄地方までの 12地方予報

区（九州南部・奄美地方は九州南部と奄美地方に

細分）を集計して評価を行った。 

 

(a)信頼度曲線 

 はじめに７日平均気温の「かなり高い」と「か

なり低い」を対象とした信頼度曲線を第 3.2.29

図に示す。本情報の対象初日に当たるリードタイ

ムが６日の信頼度曲線はおおむね対角線に沿って

おり信頼度は高いといえる。予測頻度は確率 0%が

最も多く確率が大きくなるほど頻度は急減してお

り、気候的に出現しにくい現象を対象とする場合、

大きな確率で予測することは難しいことを表して

いる。次に対象末日に当たるリードタイム９日の

場合、予測確率が 10%と 20%は対角線に沿っていて

確率の信頼度は高いが、30%以上になると信頼度曲

線は対角線から徐々に離れ、確率 50%の出現率は

40%程度である。しかしそれ以上の確率においても

信頼度曲線は対角線からは離れるが右肩上がりを

続けており、確率が大きくなるほど出現率が大き

くなる性質をもっている。以上のことから、リー

ドタイム６日では予測確率と出現率は概ね一致し

ており確率の信頼度は高く、リードタイム９日で

は確率の信頼度はやや落ちるが、大きな確率にな

るほど出現の可能性が増えることには変わりない。 

 

(b)ROC曲線 

次に７日平均気温の「かなり高い」と「かなり

低い」を対象としたROC曲線を第3.2.30図に示す。

リードタイム６日では情報発表基準である確率

30%以上の捕捉率は 50%強であり、ガイダンスどお

り発表すると２回に１度は現象の発生を捉えるこ

とができて誤発表率は 10%程である。リードタイ

ム９日では予測確率 30%以上の捕捉率は 30%程度

で、リードタイム６日に比べ捕捉率が落ちて、見

逃しが増えていること示している。ただし、誤発

表率についてはリードタイム６日とほぼ変わらな

いことから、対象末日においても基準を超えた場

合には空振りをおそれずに発表を検討することが

望ましいと考えられる。 

 

(c)リードタイムに依存した予測精度 

次に適中率のリードタイム依存性を第 3.2.31

図に示す。リードタイムが延びるとともに適中率

は直線的に低下していて、対象期間の初日で 40%、

対象期間の終わりで 30%程度である。第 3.2.27図

に示したように、３階級を対象としている１か月

予報ガイダンスの適中率は、１週目が 70%、２週

目は 50%程度であり、５階級の「かなり高い」と
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第 3.2.31図 気温に関する異常天候早期警戒情報

のリードタイム別の予測精度 

７日平均気温が「かなり高い」または「かなり低い」

の予測確率 30%以上の適中率（実線）と予測頻度（棒

グラフ）を表す。適中率は左軸、予測頻度は右軸を

スケールとする。対象地域と検証期間は第 3.2.29

図と同じ。適中率は、第 3.2.30図の捕捉率とは異

なるので注意。予測頻度は「かなり高い」と「かな

り低い」の平均であり、異常天候早期警戒情報の発

表頻度の目安としては、棒グラフで表わした頻度の

２倍となる。 

 

第3.2.32図 気温に関する異常天候早期警戒情報の予

測精度 

現業１か月予報システムとハインドキャストのガイダ

ンスのリードタイム６日と９日のブライアスキルスコ

アを表す。対象地域は第 3.2.29図と同じく 12地方予

報区で、サンプル数は各年 1000～1200例程度。 

「かなり低い」を対象としている異常天候早期警

戒情報は予報がより難しいといえる。 

 

(d)本運用後の予測精度 

 これまで述べてきたことは５メンバーのハイン

ドキャストに基づく予測精度であり、現業１か月

予報システムでは初期値の改善やメンバー数増の

効果により精度の上積みが期待できる。ただし、

１か月予報システムはモデルの変更や平年値の変

更が行われているので単純な比較はできないが、

両者の予測精度をBSSで比較したものを第3.2.32

図に示す。この５年間の現業システムの精度はハ

インドキャストの精度を上回っており、特に記録

的な猛暑となった 2010年は非常に精度が高くな

っている。 

 

(６) 今後の開発方針 

 最後に１か月予報ガイダンスに関する今後の開

発方針について述べる。気温については、前述し

たように地上気温を予測因子にすることで予測精

度の向上を果たした。実際、2012年の異常天候早

期警戒情報ガイダンスの確率的な予測精度は、従

来の850hPa気温を用いたガイダンスに比べて改善

している。今後は、平成25年11月からの運用を予

定している異常天候早期警戒情報への降雪量の追

加に向けて、降雪量を含む降水現象の予測精度の

向上を図る。具体的には、大気の安定度や対流圏

中層の気温や下層の相当温位など、大雨や大雪を

診断的に表す要素の仮予測因子化を検討する予定

である。また、日照時間については、モデル降水

量を強制変数として用いていることで、目先の短

期的な大雨を過大評価する傾向がみられることか

ら、仮予測因子の見直しを図りたい。 

 また、第3.4節で述べるように、今後１か月予報

モデルの高解像度化が計画されており、現在の主

な予測因子である地上気温やモデル降水量の予測

精度の向上が期待できる。先に高解像度化を行っ

た週間予報モデルの検証結果によると、特に冬季

の日本海側の地形性降水の再現性が大幅に改善し

たという報告もある（米原 2008）。一方、夏季の

やませについても高解像度化による予測精度向上

が期待される（伊藤 2012）。１か月予報モデルの

解像度は、平成18年３月にスペクトル空間の切断

波数を106から159へ上げているが、格子間隔は320

×160 格子のままであり、格子間隔の高解像度化

は平成13年３月以来となる。モデルの高解像度化

に伴い仮予測因子の格子間隔も細かく設定するこ

適
中
率
（
％
） 

リードタイム（日） 

予
測
頻
度
（
％
） 
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とが可能となり、地域毎に用いている格子点の選

別も見直す必要がある。高解像度化に対応した新

しいガイダンスについては今後の季節予報研修テ

キスト等で報告するので参照して頂きたい。 
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3.3 ３か月予報と暖・寒候期予報の予報システム1 

3.3.1 はじめに 

 ３か月予報と暖・寒候期予報（本節では「季節

予報」と表記）の予報システムについて示す。季

節予報システムは、数値予報モデルを用いたアン

サンブル予報を行う「季節アンサンブル予報シス

テム」と、実際の予報作業に用いる「プロダクト

の作成」に大別できる。季節予報システムと１か

月予報システムでは、アンサンブル予報システム

による確率予測を行うという点では同じであるが、

用いる数値予報モデルが異なっている。１か月予

報システムでは、大気単体のモデルを用いる一方、

季節予報システムでは大気海洋結合モデルを用い

ている。第 3.3.2項では、両モデルの違いと季節

アンサンブル予報システムについて示す。第

3.3.3項では、季節予報システムの予測特性を示

すので、予測結果の利用時に参考にしていただき

たい。第 3.3.4項では、季節予報ガイダンスにつ

いて示す。なお、季節予報システムのプロダクト

である数値予報天気図類に関しては、第 4.2節で

解説する。 

 なお、本節は、平井(2009)、徳廣(2010)、高谷

(2010a; 2010b)、気象庁(2010)をもとに、予測特

性に関する新たな調査結果を加えたものである。 

 

3.3.2 季節アンサンブル予報システム 

（１）季節アンサンブル予報システムの開発 

 季節予報が対象とする長い時間スケールの変動

の予測にとって、熱容量が大きく変動の時間スケ

ールの長い海洋の変動が季節予報の主たる手がか

りとなる。中でも重要な手がかりであるエルニー

ニョ現象は、第 2.4.3項で示したように、赤道付

近の力学を背景とした大気海洋相互作用に支配さ

れている。そのため、このような現象を予測する

には、短期・週間及び１か月予報などで用いられ

る大気モデルと海洋の変動を予測する海洋モデル

を結合させて大気・海洋の双方の変動と両者の相

互作用を予測できるようにした「大気海洋結合モ

                              
1 平井 雅之（第 3.3.1～3項）、伊藤 明（第 3.3.4項） 

デル」が必要となる。 

 気象庁では、1980年代の後半からエルニーニョ

予測のための大気海洋結合モデルの開発を進め、

1999年にエルニーニョ予測システムとして現業

化した（木本 1989; 吉川 1997）。エルニーニョ予

測システムは大気海洋結合モデルを用いているの

で、現業化当時から大気の予測結果を季節予報に

利用することも可能であった。しかし、当時のシ

ステムでは、季節予報に必要な大気の予測精度が

不十分であったため、季節予報に利用することは

できなかった。そのため、最初（2003年）に現業

化した季節予報システムは、あらかじめ季節予報

の対象期間中の海面水温を推定し、それを境界条

件として大気モデルへ与えて予測する形式（２段

階法; Bengston et al. 1993）であった。大気モ

デルに境界値として与える海面水温は、①初期偏

差持続、②エルニーニョ予測などに基づく統計的

予測2、の両者を組み合わせて推定していた（第

3.3.1図左）。 

 その後、気候情報課では、季節予報システムと

エルニーニョ予測システムを第3.3.1表、第3.3.2

表に示すようにそれぞれ高度化していった。しか

しながら、２段階法による予測には原理的な問題

点が指摘されている。まず、熱帯域における海面

水温と降水量の正相関が現実より強すぎる点であ

る(Kitoh and Arakawa 1999; Kobayashi et al. 

2005; Wu et al. 2006)。大気モデルでは、対流活

動と海面水温の負のフィードバックが考慮されず、

海面水温の高い領域で活発な対流活動が持続して

しまう。次に、統計的予測を使用して大気モデル

に境界値として与える海面水温を適切に推定する

のは難しいことである。例えば、エルニーニョ現

象後にインド洋熱帯域で遅れて昇温するような過

程（第 2.4.3項）は、２段階法で採用していた

NINO.3海域の海面水温との同時線形回帰による

海面水温の推定では反映することができない。 

 2008年２月にエルニーニョ予測システムとし

                              
2 エルニーニョ監視領域(NINO.3)の海面水温予測に基

づく全球的な海面水温の同時線形回帰による統計に線

形トレンドを加算したもの。 
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て導入された、気候情報課と気象研究所との共同

開発による大気海洋結合モデル「JMA/MRI-CGCM」

(Yasuda et al. 2007)では、海面水温の予測精度

が改善されるとともに、大気予測の精度も当時の

季節予報モデルと比べて改善されることが確認さ

れた（高谷 2010）。この結果を受け、2010年 2月

のシステム更新では、従来の大気モデルによる２

段階法に替わり、エルニーニョ予測システムと同

じシステムとして大気海洋結合モデルを運用する

ことになった。 

 

（２）大気海洋結合モデルの仕様 

 大気海洋結合モデルは、大気モデルと海洋モデ

ルから構成され、両モデルの境界となる海面付近

の情報を相互に交換しながら予測する仕組みにな

っている（第 3.3.1図右）。ここでは、両モデルと

その結合方法に関して示す。 

 

ア．大気モデル 

 季節アンサンブル予報システムの大気モデルは、

短期予報システムに用いられている全球数値予報

モデルの低解像度版を基本としている。一般的に、

大気海洋結合モデルによる予測では、海洋を境界

条件とする大気モデルの予測と比べて、海面熱収

支などの系統誤差（バイアス）によるモデル気候

場への影響がより大きくなる。そのため、現状で

は、オリジナルの大気モデルの持つ熱収支や降水

の気候値分布、海上風の改善のため、積雲対流や

雲水過程などの湿潤過程を中心に、モデル気候場

を改善させるための調整が加えられている。 

 また、大気モデルで使用する二酸化炭素につい

ては、近年の増加トレンド(Hansen and Sato 2004; 

WMO 2009)を考慮した値を、予測期間を通して一定

として全球一様に与える。 

 

イ．海洋モデル 

 海洋モデルは、気象研究所海洋研究部で開発さ

れた MRI.COM（石川ほか 2005）を用いる。海洋モ

デルは水平方向の格子点の配置が大気モデルと異

なる。大気モデルでは、東西南北の格子がほぼ均

一に配置されているが、海洋モデルでは南北方向

で格子間隔が一定でなく、赤道に近い緯度帯で解

像度を上げている。これは、赤道付近で卓越する

南北方向に小さいスケールを持つ波動や流れを数

値モデルで解像する必要があるためである。鉛直

層数は最大 50層（水深が深い格子ほど層数が多

い）で、海面に近いほど間隔が狭い。 

 

全球客観解析
（GANAL）

あらかじめ予測した海面水温
（持続予測＋トレンド＋エルニーニョ予測に基づく
統計的予測の組み合わせ。不確実性を考慮。）

大気モデル

大気モデル

大気
初期条件

大気初期摂動
大気
初期摂動

下部境界条件

2段階法

海面水温解析
(COBE-SST)

全球気候データ同化
(JCDAS)

全球海洋データ同化
（MOVE-G）

大気海洋結合モデル

大気モデル

海洋モデル

大気
初期条件

摂動を含む
海洋初期条件

結合

大気初期摂動
大気
初期摂動

（熱帯の大気最
下層の摂動）

１段階法

海面水温解析
(COBE-SST)

 

第 3.3.1図 ２段階法（左）と１段階法（右）による季節アンサンブル予報システムの概要 

左が、大気モデルを用いた２段階法によるシステムで、2010年１月まで現業で使われていた方法。右が、大気海

洋結合モデルを用いた 1段階法によるシステムで、2010年２月に現業に導入された 
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第3.3.1表 季節アンサンブル予報システムの更新履歴（2013年３月現在） 

運用開始 

年/月 

システムの概

要 

モデルのバージョン1 

（解像度） 

メンバ

ー数 

備考 

2003/3 

 

２段階法 

（大気モデル＋ 

予測海面水温） 

GSM0103 

(T63 L40) 

 

31 （気象庁 2003） 

・力学的予報開始 

2006/3 同上 GSM0502 

(TL95 L40) 

同上 （気象庁 2006b） 

・モデル更新 

・COBE-SST利用開始 

2007/9 同上 GSM0711 

(TL95 L40) 

51 （気象庁 2007） 

・物理過程の更新 

・予測海面水温に不確実性を考慮 

2010/2 １段階法 

（大気海洋結合

モデル） 

JMA/MRI-CGCM 

（大気：TL95 L40/ 

 海洋：東西1̊×南北0.3̊～ 

1̊, L50） 

同上 （気象庁 2010） 

・エルニーニョ予測システムと統合 

・大気海洋結合モデルの導入 

1 大気モデルのバージョンとして、季節アンサンブル予報システムの基となる短期予報向けのモデルが現

業運用された年月を４桁の数字として示す。ただし、2007年９月以降は、物理過程の一部が短期予報向

けのモデルと異なる。 

 

第3.3.2表 エルニーニョ予測システムの更新履歴（2013年３月現在） 

運用開始 

年/月 

シス テ ム

名称 

メンバー数 大気モデル1 

（解像度） 

海洋モデル 

（解像度） 

備考 

1998/7 

 

空海／ 

JMA-CGCM 

６ 

(１メンバー× 

６初期日、 

15日ごとLAF) 

GSM8911 

(T42 L21) 

 

ODAS2に使用して

いる海洋モデル 

（東西2.5̊ ×南

北0.5̊～2.0̊, 

L20） 

（吉川 1997） 

・エルニーニョ予測システ

ム運用開始 

2003/7 空海2003／

JMA-CGCM2 

同上 GSM0103 

(T42 L40) 

同上 （北村 2003） 

・空海2003現業化 

・ODASの改良3 

2005/6 同上 12 

(１メンバー× 

12初期日、 

５日ごとLAF） 

同上 同上 ・ODAS速報同化データの利

用による、LAF法のラグ期

間の短縮 

2008/2 JMA/MRI- 

CGCM 

同上 GSM06034 

(TL95 L40) 

MRI.COM 

（東西1.0̊ ×南

北0.3̊～1.0̊, 

L50） 

・JMA/MRI-CGCM現業化 

・海洋データ同化システム

更新(MOVE-Gの現業化) 

2009/2 同上 30 

(５メンバー× 

６初期日、 

５日ごとLAF） 

同上 同上 （平井 2009） 

・海洋初期摂動の導入 

2010/2 同上 51 

(９メンバー× 

６初期日、 

５日ごとLAF） 

同上 同上 （気象庁 2010） 

・季節アンサンブル予報シ

ステムと統合 

・海洋初期摂動の改良5 
1 大気モデルのバージョンとして、エルニーニョ予測システムの基となる短期予報向けのモデルが現業運

用された年月を４桁の数字として示す。 
2 1995年２月に運用が開始された海洋データ同化システム。 
3 海洋データ同化システム(ODAS)の更新は、2003年１月に先行して導入。 
4 大気海洋モデル向けの調整が施されており、物理過程が短期予報向けのモデルのものと一部異なる。 
5 海洋初期摂動の改良は、2009年11月に先行して導入。 
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ウ．大気モデルと海洋モデルの結合方法 

 大気海洋結合モデルでは、大気モデルは海洋モ

デルから海面水温の情報を受け取り、海面におけ

る熱・運動量・淡水フラックスを海洋モデルへ与

えている（第 3.3.2図）。このような大気・海洋両

モデルの結合は、予報時間中１時間に１回行われ

る。なお、現状では、大気・海洋モデルの双方に

含まれる誤差の影響で、そのまま大気モデルと海

洋モデルを結合すると現実的な気候状態から離れ

てしまう。これを軽減するため、大気モデルから

海洋モデルに与える海面の熱と運動量フラックス

に人為的補正を加えている（フラックス修正）。フ

ラックス修正量は、予測対象月ごとの統計量とし

て、あらかじめ大気海洋結合モデルを用いて次の

ように算出する。まず、フラックス修正量の統計

年（現行のシステムでは 1987～2003年）の各月を

初期日とする、大気海洋結合モデルの予測計算を

行う 。そ の際 、 海洋 モデ ルに 大気 再 解析

(JRA-25/JCDAS; Onogi et al. 2007)の海面風応力

フラックス修正量
（熱・運動量フラックス）

海洋モデル

大気モデル

海面水温

水
フ
ラ
ッ
ク
ス

運
動
量
フ
ラ
ッ
ク
ス

熱
フ
ラ
ッ
ク
ス

第 3.3.2図 季節アンサンブル予報システムにお

ける大気海洋結合モデルの概要 

 

0か月目

3か月目

6か月目

フラックス修正あり フラックス修正なし

[℃]

0            60ﾟE       120ﾟE       180        120ﾟW      60ﾟW          0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS

0            60ﾟE       120ﾟE       180        120ﾟW      60ﾟW          0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS

0            60ﾟE       120ﾟE       180        120ﾟW      60ﾟW          0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS

0            60ﾟE       120ﾟE       180        120ﾟW      60ﾟW          0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS

0            60ﾟE       120ﾟE       180        120ﾟW      60ﾟW          0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS

0            60ﾟE       120ﾟE       180        120ﾟW      60ﾟW          0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS

 
第3.3.3図 フラックス修正の有無による海面水温予測の系統誤差の比較 

左がフラックス修正をする場合（現業で採用している方法）、右がフラックス修正をしない場合。季節アンサン

ブル予報モデルのハインドキャスト（1979～2007年（29年間）、各年12事例、コントロールラン）による、COBE-SST

解析値に対する系統誤差を示す（単位は℃）。 
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を与え、大気モデルから出力される風応力との差

を運動量フラックスの修正量とする。同時に、海

面水温予測値から COBE-SST解析値（Ishii et al. 

2005; 気象庁 2006b）へ緩和時間 0.5日で近づけ

るような加熱量を評価し、これを熱フラックスの

修正量とする。第 3.3.3図は、フラックス修正の

有無による海面水温の系統誤差を示す。フラック

ス修正により、海面水温の系統誤差が大幅に軽減

されることがわかる。 

 

（３）大気・海洋の初期条件 

 大気海洋結合モデルに与えられる大気と海洋の

初期条件は，大気と海洋それぞれのデータ同化シ

ステムにより作成する。 

 大気初期条件は、JCDASを用いる。また、陸面

の初期条件（積雪・土壌温度・土壌水分）は、オ

フライン陸面解析3による平年値とする。 

 海洋初期条件は、気象研究所海洋研究部で開発

さ れ た 全 球 海 洋 デ ー タ 同 化 シ ス テ ム

(Multivariate Ocean Variational Estimation / 

Meteorological Research Institute Community 

Ocean Model – Global: MOVE/MRI.COM-G ; MOVE-G)

（Usui et al. 2006; 石崎ほか 2009）を用いてい

                              
3 降水・放射・気温などにより、陸面過程モデルを駆動

することで、陸面の状態を解析するシステム。 

る。MOVE-Gは、様々な観測データから海洋モデル

の格子点の物理量をデータ同化により推定する客

観解析システムと海洋モデル(MRI.COM)から構成

される。MOVE-Gでは同化期間を 10日間4とし、こ

の同化サイクルを互いに５日間ずらしたものを２

系統運用することで、５日毎に解析値が得られる

（第 3.3.4図左）。 

 第 3.3.4図右は、各同化サイクルの概要を示す。

各同化サイクルでは、初めに１サイクル前の解析

値を初期条件として、大気からの強制データとし

て JCDASを用いて海洋モデルを駆動させ、第一推

定値を得る。第一推定値の修正に使用する観測デ

ータは、船舶・ブイ・中層フロート5による現場観

測の水温・塩分と、衛星観測による海面高度デー

タを用いる。第一推定値から解析値を得る解析手

法は、３次元変分法を採用しており、変分法の計

算時に海域別の水温・塩分の鉛直パターンに基づ

く統計を考慮している点が特徴である。第一推定

値から解析値への修正では、同化期間に徐々に修

                              
4 同化期間が 10日間と大気のデータ同化システム（６

時間）より長いのは、慣性重力波成分など、モデルに

対して悪影響を及ぼす可能性のある数日周期以下の短

周期変動成分の影響を避けることと、データ同化に用

いる観測データ数を確保するため。 
5 自動的に浮き沈みしながら水温・塩分を観測して、そ

のデータを衛星を経由して通報する観測機器。 

 
第3.3.4図 全球海洋データ同化システム(MOVE-G)のデータ同化サイクル（左）と各同化サイクルの概要（右）

を示す模式図 
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正を加える IAU(Incremental Analysis Update; 

Bloom et al. 1996)という方法により、場の乱れ

を抑える。こうして得られた解析値を、大気海洋

結合モデルの海洋初期条件として利用する。 

 なお、海氷分布は、予測期間中、COBE-SSTの解

析に用いる海氷データの日別平年値6とする。 

 

（４）初期摂動の作成 

 気象庁の季節アンサンブル予報システムの特徴

の１つとして、初期摂動に関して大気の初期摂動

に加えて海洋の初期摂動も考慮している点が挙げ

られる。このうち大気の初期摂動の作成方法は、

１か月アンサンブル予報システムと同様である

（第 3.2.2項参照）。ここでは、海洋初期摂動の作

成方法を示す。 

 海洋初期摂動に関しては、海洋モデルに与える

外力としての海面フラックス（熱・運動量・淡水

フラックス7）に熱帯大気の初期摂動の成分を加算

または減算したものを用いて、初期摂動を含む海

洋初期条件を求める。熱帯大気の初期摂動を利用

している理由は、熱帯大気の季節内振動と関連し

た海洋初期摂動が得られ、エルニーニョ現象の不

確実性の評価の向上が期待されるためである。具

体的には、大気の季節内振動は、西風バーストと

呼ばれる赤道付近での西風を起こし、しばしばエ

ルニーニョ現象の発生の引き金になると考えられ

ている（第 2.4.3項（４））。 

 

（５）運用 

 季節アンサンブル予報システムでは、BGM法と

LAF法を併用する（BGM法、LAF法の概要は第 3.1.5

項参照のこと）。LAF法を採用している理由は、同

時に利用する計算機資源の節約と、海面水温予測

において予測誤差に見合うメンバー間のばらつき

（スプレッド）を確保するためである。現行のシ

ステムでは、１つの初期日につき９メンバーの予

測を実施し、その初期日は５日ごとに設定されて

                              
6 現在のシステムでは、1979～2004年の平年値。 
7 淡水フラックスは、海面における降水・蒸発、海氷の

生成融解などによる水の出入りを表す。 

いる。同一初期日の９メンバーは、大気北半球摂

動９パターン、大気熱帯摂動５パターン、海洋摂

動５パターンの組み合わせで得る。このように５

日ごとに実施された９メンバーの予測について６

初期日分の予測結果を用い、全部で 51メンバーの

アンサンブルとする（通常は最も古い初期日は６

メンバー8のみ利用する）。 

 

（６）系統誤差補正とモデル平年値 

 季節予報のように予報時間の長い予測ほど、系

統誤差の影響が大きくなる。第 3.3.3項で示すよ

うに、一般に大気海洋結合モデルの予測では、大

気単体のモデルの予測と比べて年々変動の再現性

はよくなるものの、系統誤差が大きくなる傾向が

ある。そのため、気象庁の季節予報プロダクトに

限らず、国際的に交換される季節予報プロダクト

は系統誤差が補正されていることが多い。 

 季節予報システムにおいては、以下のように系

統誤差の統計を作成する。系統誤差補正値は、初

期日ごとにリードタイム（日単位）に依存する統

計値とする。初めに、ハインドキャストを実行し

た各初期日9に対するリードタイムごとの系統誤

差を、ハインドキャストのモデル気候値と対応す

る期間の解析気候値の差により求める。 

 ハインドキャスト非実行の初期日に対する系統

誤差補正は、その前後のハインドキャスト実行初

期日の系統誤差を以下のように時間内挿すること

で求める。 

①予測 40日目まで：ハインドキャスト実行初期日

の同じリードタイム同士の値を内挿（リードタ

イム依存性を考慮した内挿）。 

②予測 51日目以降：ハインドキャスト実行初期日

の同じ予測対象日の値を内挿（予測対象時刻（バ

                              
8 異常終了したメンバーがある場合は、最も古い初期日

から最大９メンバー採用される。なお、最も古い初期

日のメンバーの選択は、メンバー名のアルファベット

順（すなわち、メンバー名 00, 01m, 01p, 02m, 02p, 03m, 

03p, 04m, 04p）。 
9 数値予報ルーチンでは予測計算が年 73回（５日ごと）

に実行するが、ハインドキャストでは、計算資源の制

約のため、各年 24初期日を対象に予測計算を行う。 
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リッドタイム）依存性を考慮した内挿）。 

③予測 41～50日目：①と②による重みづけ平均

（リードタイムが長いほど②の重みが大きい）。 

 なお、プロダクトに利用されるモデル平年値に

関しても、上記の系統誤差補正の統計値と同様に

して作成する。 

 

3.3.3 季節アンサンブル予報システムの予測特

性 

 2010年２月に、季節予報システムに大気海洋結

合モデルを導入し、従来の大気単体のモデルによ

るシステムに比べて予測精度が大幅に向上した

（気象庁 2010; 高谷 2010）。しかし、以下に示す

ように、現行の大気海洋結合モデルでも不完全性

が残っている上、大気海洋結合モデルを使うこと

で生じる問題もある。また、将来、どんなに精度

の良い数値予報システム（完全な予報システム）

が作り上げられても、季節予報のようなリードタ

イムの長い予測では、第 3.1節で解説されたよう

な自然の持つ潜在的な予測可能性を越えることは

できない。 

 ここでは、現行の大気海洋結合モデルによる季

節予報システムに対するハインドキャストや現業

システムの定常的な検証結果をもとに、（１）では

検証スコアに見られる予測精度の特性、（２）では

モデル気候場に見られる予測特性について示す。

将来のシステムの更新により検証スコアなどの予

測精度は変わるものであるが、世の中のモデルに

共通する予測特性を以下に示す。 

 

（１）検証スコアに見られる予測精度の特性 

ア．海面水温の予測精度の特性 

 初めに、エルニーニョ監視業務で対象としてい

る領域である、エルニーニョ監視海域(NINO.3)、

西太平洋熱帯域(NINO.WEST)、インド洋熱帯域

(IOBW)の平均海面水温のアノマリー相関による予

測精度を示す。第 3.3.5図は、各海域の海面水温

のハインドキャストによる予測と偏差持続予測の

アノマリー相関を示す。いずれの海域の予測とも、

持続予測に対する優位性は明らかである。特に、

エル ニー ニョ ／ ラニ ーニ ャ現 象に 関 わる

NINO.3.4海域の海面水温の予測精度は、世界の気

象機関のトップレベルである（第 2.4.45図）。 

 各海域の海面水温のアノマリー相関に見られる

予測精度には、予測対象季節への依存が明瞭であ

る。第 3.3.6図は、各海域におけるアノマリー相

関を、リードタイムと予測対象月ごとに集計した

ものである。例えば、９月以降から予測された場

合に冬の NINO.3海域の海面水温を良好に予測で

きる。一方、予測対象月が春を超える場合には、

他の季節と比べて相対的に予測精度が低下する。

このように、春をまたぐ太平洋赤道域の中部から

 NINO.3 NINO.WEST IOBW

 
第3.3.5図 各海域の海面水温予測のアノマリー相関 

左列から、NINO.3、NINO.WEST、IOBW領域に対する、偏差持続予報（緑線）と季節アンサンブル予報システム

のハインドキャストのアンサンブル平均（赤線）による予測精度を示す。集計した事例は、1979～2008年（30

年間）、各年12初期日。陰影は、実験年をリサンプリングするブートストラップ法により見積もった90%信頼区

間を示す。 
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東部にかけての海面水温予測で、アノマリー相関

に見られる予測精度が低下する点は「スプリン

グ・バリアー」と呼ばれ、気象庁のモデルに限ら

ず世界のモデルにも見られる共通の特性であり、

世界中で調査・研究が進められているところであ

る。その理由としては、この海域の海面水温偏差

の持続性が大きく低下すること（図略）に加え、

多くのモデルでエルニーニョ／ラニーニャ現象の

周期の再現性が悪いことも指摘されている(Jin 

et al. 2008; Wu et al. 2009)。春はエルニーニ

ョ／ラニーニャ現象の衰退期や発生期に当たるこ

とが多く、春を超える予測精度が急速に低下する。 

 NINO.WEST海域やIOBW海域の海面水温の予測精

度にも、季節依存性が見られる。NINO.WEST海域

のアノマリー相関に見られる予測精度は、冬から

春にかけて高い傾向が見られる。エルニーニョ／

ラニーニャ現象に関わる予測精度の低下が

NINO.3海域に比べて１～２か月遅れるのは、冬の

エルニーニョ（ラニーニャ）現象が発生した後の

春に、NINO.WEST海域で風応力が減少（増加）し、

短波入射量が増加（減少）する傾向があり、その

効果を大気海洋結合モデルが再現しているためと

考えられている(Klein et al. 1999; Wang et al. 

2000)。IOBW海域のアノマリー相関に見られる予

測精度は、春から初夏にかけて高くなる。これは、

IOBW海域の海面水温の変動がエルニーニョ／ラ

ニーニャ現象に応答して、１～２季節遅れて変動

すること（第 2.4.3項（７））と関連していると考

えられている。 

 海面水温のアノマリー相関に見られる予測精度

の全球的な分布は、第 3.3.7図のようになってい

る。熱帯では中・高緯度に比べて予測精度が高い。

これは、熱帯の海面水温が、エルニーニョ／ラニ

ーニャ現象のように変動の時間スケールが長く予

測可能性が高い一方、中・高緯度では時間変動ス

ケールの短い大気変動の寄与が大きいためである。

エルニーニョ／ラニーニャ現象に直接関わる太平

洋赤道域の中部から東部にかけては、特に予測精

度が高い。 

 

リードタイム（月）

予
測
対
象
月

NINO.3 NINO.WEST IOBW

リードタイム（月） リードタイム（月）

予
測
対
象
月

予
測
対
象
月

-90   -80  -70   -60  -40  -20   20    40   60    70   80   90  

第3.3.6図 季節アンサンブル予報システムによる、各海域の海面水温予測のアノマリー相関の予測時間・予測

対象月に対する依存性 

左列から、NINO.3、NINO.WEST、IOBW領域に対する、季節アンサンブル予報システムのハインドキャストのアン

サンブル平均による予測精度を示す。集計した事例は、1979～2008年（30年間）、各年12初期日。各格子の数字

は、アノマリー相関を100倍した値を示す。 
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イ．大気の予測精度の特性 

 第 3.3.8図は、500hPa高度のアノマリー相関を

示す。熱帯では、夏・冬の予測ともに 0.6以上で

あり、予測精度が高いことが分かる。これは、主

にエルニーニョ／ラニーニャ現象に関連した対流

活動に伴う大気加熱による応答が予測できるため

である。一方、中・高緯度では、熱帯に比べて相

対的に予測精度が低い。これは、熱帯では大気の

変動が予測精度の高い熱帯の海洋変動からの影響

を強く受ける一方、中・高緯度では、大気の内部

変動の影響が大きいためである。中でも夏の日本

周辺や冬の北米などでは、テレコネクションによ

り比較的予測精度が高い。中・高緯度の天候を予

測する場合、そのようなテレコネクションを介し

たシグナルを予報に生かすことができる。そのた

めに、予測対象地域の数値予報モデルの予測結果

を参照するだけではなく、熱帯の大気・海洋変動

と大気循環場の状況にも注目することが有用であ

る。 

 第 3.3.3表は、夏と冬を予測対象にした３か月

予報と暖・寒候期予報に関わる循環指数等のアノ

マリー相関を示す。熱帯の各海域平均の海面水温

のアノマリー相関は概ね大きい。ただし、夏の予

測では、初期値月が古く予測時間が長くなるほど

アノマリー相関が小さくなる傾向が、冬の予測に

比べ明瞭に現れる。 

 熱帯の各領域の降水量の予測精度は、予測の難

しいインド洋の対流活動の影響が大きい CI1領域

（南アジアからベンガル湾付近の領域）を除いて

各領域とも高い（第 3.3.3表）。また、層厚換算温

度の予測精度も概ね高い。これは、大気の帯状平

均場への ENSOの応答が熱帯から中緯度に向けて

海面水温（５月初期値月、６～８月の予測） 海面水温（２月初期値月、６～８月の予測）

海面水温（11月初期値月、12～２月の予測） 海面水温（９月初期値月、12～２月の予測）

【３か月予報】 【暖・寒候期予報 】

 

第 3.3.7図 夏（６～８月：上段）と冬（12～２月：下段）を予測対象とした海面水温のアノマリー相関 

左が予測１～３か月目、右が予測４～６か月目のアノマリー相関で、それぞれ、３か月予報と暖・寒侯期

予報に対応する。統計期間は 1979～2008年の 30年間。なお、有意水準 5%（片側）のｔ検定で評価した場

合、アノマリー相関係数が 0.31以上のとき、各要素の偏差の予測結果と解析結果の間に、統計的に有意な

正の相関があるといえる。 
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遅れて現れる現象（第 2.4.3項（８）参照）が、

大気海洋結合モデルにより再現できているためと

考えられる。 

 500hPa高度の帯状平均は、熱帯の海洋変動の影

響が大きい低緯度ほど予測精度が高い。また、夏

の極東中緯度高度、小笠原高度、東方海上高度の

ように、太平洋やインド洋の熱帯域の対流活動に

関連して現れやすい偏差パターンについても、予

測精度が比較的高い。冬の北極振動に関連する

500hPa高度第１主成分は、１か月予報ではある程

度の予測精度があったものの、季節予報の時間ス

ケールでは予測精度が低い。また、偏西風の蛇行

を表す東西指数や西谷指数、北極付近の寒気の蓄

積・放出傾向を表す冬の北半球 500hPa高度第１主

成や北半球極渦指数など、大気の内部変動に関わ

る指数についても予測精度が低い。 

 

（２）気候場に見られる予測特性 

 初めに系統誤差特性について示す。大気海洋結

合モデルによる予測では、実況の海面水温を基に

推定した海面水温を境界値とする大気モデル単体

の予測と比べ、系統誤差（バイアス）によるモデ

ル気候場への影響がより大きくなる。第 3.3.9図

は、２月初期値月の夏の 500hPa高度の予測の系統

誤差を示す。大気海洋結合モデルでは、大気単体

モデルのもつ熱帯から亜熱帯の負バイアスが強調

されていることが分かる。また、第 3.3.2項で示

したように、太平洋赤道域の中部から東部にかけ

て、予測初期から海面水温の大きな負バイアスが

生じる（第 3.3.3図）。ただし系統誤差はプロダク

トの作成時には補正されているため、予報担当者

が予測マップなどのプロダクトに示される海面水

温偏差の予測をさらに上方修正するような措置は

必要ない。 

 季節予報作業で注目するのは、モデル気候場に

対する偏差パターンである。すなわち、モデル気

候場には系統誤差が含まれているが、そのモデル

気候場を基準として予測された場がどのような偏

差分布を示しているかに注目する。ただし、系統

誤差が大きくなると、大気の変動パターンそのも

 
500hPa高度（５月初期値月、６～８月の予測） 500hPa高度（２月初期値月、６～８月の予測）

【３か月予報】 【暖・寒候期予報 】

500hPa高度（11月初期値月、12～２月の予測） 500hPa高度（９月初期値月、12～２月の予測）

 

第 3.3.8図 第 3.3.7図と同様。ただし、500hPa高度 
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のが歪められてしまうおそれがあり、以前の季節

予報システムでは、大気海洋結合モデルの採用を

見送っていた経緯がある。2010年２月に季節予報

システムに導入した大気海洋結合モデルでは、熱

帯に関わる多くの大気の指標のアノマリー相関に

見られる予測精度が、従来の大気単体モデルによ

る２段階法に比べて向上した。これは、大気海洋

結合モデルの導入による熱帯大気循環場の再現性

の向上効果が、系統誤差の拡大による悪影響に打

ち勝っていることを意味している。 

 大気海洋結合モデルによる大気循環場の改善の

１つが、夏の北西太平洋モンスーンの予測精度の

改善である。CI2領域（南シナ海からフィリピン

の東）の平均降水量の予測精度は、大気海洋結合

第 3.3.3表 夏（左）、冬（右）における循環指数等のアノマリー相関 

統計期間は 1979～2008年の 30年間。図中の赤・オレンジ・黄の陰影で示した値は、アノマリー相関係数が

それぞれ 0.8, 0.6, 0.31以上であることを意味する。なお、有意水準 5%（片側）のｔ検定で評価した場合、

アノマリー相関が 0.31以上のとき、各要素の偏差の予測結果と解析結果の間に、統計的に有意な正の相関

があるといえる。循環指数等の定義は、第 4.2.2表を参照。 

予測対象月 夏：６～８月 冬：12～２月 

初期値月 ５月 ４月 ３月 ２月 11月 10月 ９月 

NINO.3 海面水温 0.86 0.78 0.69 0.50 0.96 0.94 0.91 

NINO.WEST 海面水温 0.78 0.72 0.59 0.44 0.90 0.86 0.83 

IOBW 海面水温 0.70 0.63 0.59 0.59 0.87 0.87 0.85 

インド洋北部 海面水温 0.75 0.72 0.67 0.65 0.86 0.83 0.74 

降水量 CI1領域 0.03 0.27 0.19 0.13 0.10 0.05 0.10 

降水量 CI2領域 0.60 0.58 0.49 0.41 0.73 0.74 0.78 

降水量 DL領域 0.86 0.74 0.74 0.58 0.86 0.84 0.79 

降水量 SAMOI領域 0.24 0.49 0.36 0.19 0.78 0.80 0.82 

500hPa高度帯状平均 
0.83 0.65 0.64 0.72 0.46 0.49 0.54 

（20̊N～30̊N） 

500hPa高度帯状平均 
0.68 0.55 0.64 0.70 0.40 0.40 0.47 

（30̊N～40̊N） 

500hPa高度帯状平均 
0.49 0.65 0.63 0.65 0.32 0.32 0.43 

（40̊N～50̊N） 

北半球東西指数 0.14 0.07 0.20 0.04 -0.08 0.05 0.21 

極東東西指数 0.22 0.26 0.06 -0.36 0.10 0.09 0.13 

東方海上高度 0.66 0.60 0.60 0.59 0.13 0.10 -0.05 

オホーツク海高気圧指数 0.07 0.40 0.37 0.23 0.22 0.28 0.18 

沖縄高度 0.53 0.28 0.00 0.41 0.31 0.20 0.32 

北半球極渦指数 0.03 0.28 0.11 0.09 0.07 0.08 -0.06 

極東極渦指数 -0.06 0.01 -0.11 0.26 0.15 0.15 -0.09 

40度西谷指数 0.22 0.19 0.20 0.30 0.04 0.19 0.16 

極東中緯度高度 0.59 0.49 0.63 0.61 0.25 0.18 0.23 

小笠原高度 0.77 0.57 0.57 0.65 0.41 0.43 0.53 

北半球 500hPa高度 第１主成分 -0.03 0.16 0.11 0.05 -0.04 0.06 0.23 

北半球 500hPa高度 第２主成分 0.48 0.44 0.41 0.45 0.37 0.27 0.19 

850hPa気温 北日本 0.55 0.24 0.42 0.48 0.17 0.24 -0.02 

850hPa気温 東日本 0.29 0.06 0.34 0.47 0.30 0.29 0.27 

850hPa気温 西日本 0.40 0.21 0.32 0.49 0.36 0.25 0.33 

850hPa気温 沖縄･奄美 0.30 0.19 0.36 0.20 0.44 0.33 0.43 

北半球層厚換算温度 0.77 0.72 0.69 0.65 0.51 0.42 0.56 

中緯度層厚換算温度 0.76 0.72 0.65 0.64 0.22 0.23 0.27 
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モデルの導入によって予測精度が改善した領域で

ある（第 3.3.10図）。この背景の１つとして、第

2.4.3項（７）に解説されているような、熱帯イ

ンド洋の対流活動を介したテレコネクションが挙

げられる。 

 また、大気海洋結合モデルの導入による改善点

として、大気単体のモデルによる２段階法の欠点

であった海面水温と降水量の過大な正相関を解決

できる点が挙げられる。第 3.3.11図は、解析（観

測）と６月末初期日の大気モデル・大気海洋結合

モデルによる予測に見られる、７月の海面水温と

降水量の相関を示す。大気モデルは、解析に比べ

て明らかに正相関が過大である。特に、インド洋

熱帯域から北西太平洋にかけては、解析で見られ

る海面水温と降水量の間の負相関を、大気海洋結

合モデルでは大気単体モデルより再現できている。 

 このように、大気海洋結合モデルによって、特

に ENSOと同時または遅れて発現する大気循環場

の影響が再現できるようになってきた。しかし、

現在の予測システムは解決の難しい課題を抱えて

いる。このうち、季節予報作業においても留意す

べき点をいくつか挙げる。 

 

①スプレッドが予測誤差と比べて過小 

 第 3.3.12図は、熱帯域の海面水温予測のスプレ

ッドと２乗平均平方根誤差(RMSE)の比を示す。現

在のシステムでは、いずれの予測時間でもスプレ

ッドが RMSEに比べて過小である。 

 第 3.3.13図は、５月初期値月の夏（６～８月）

の NINO.3.4領域の海面水温と熱帯域の降水量予

測に関する信頼度曲線を示す。NINO3.4領域の海

面水温の確率予測に関わる検証スコアであるブラ

イアスキルスコアは 0.38と気候値予測に比べて

かなり良い値となっている。しかし、３階級予測

の予測頻度（緑線）で「高い」確率が 100%または

0%となる事例が合わせて半分以上を占めることや、

出現率（赤線）の傾きが完全予報（予測確率と出

現率が一致）の 45度の線（黒線）に比べて小さい

 大気海洋結合モデル大気モデル [m]

第 3.3.9図 大気モデル（左）と大気海洋結合モデル（右）による、２月初期値月の夏を予測対象とした

500hPa高度の系統誤差（陰影、単位はｍ）と気候値（等値線、間隔は 100m） 

対象期間は 1984～2005年の 22年間。大気モデルは、2010年１月まで運用していたもの(V0703C)。大気海

洋結合モデルは 2010年２月に現業化されたもの(JMA/MRI-CGCM)。 
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５月 ４月 ３月 ２月

初期値月

降水CI2領域 夏（６～８月）
V0703C

CGCM

 

第 3.3.10図 初期値月別の、夏を予測対象とした CI2

領域（10̊N～20̊N、115̊N～140̊E）の降水量のアノマ

リー相関 

灰色斜線が大気モデル(V0703C)、赤が大気海洋結合モ

デル(JMA/MRI-CGCM)による予測。統計期間は 1984～

2005年の 22年間。 
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ことから、メンバー間のばらつきが小さい傾向が

見られる。一方、熱帯域の降水量や北半球の大気

の予測に関しては、NINO3.4領域の海面水温ほど

予測頻度の大きな偏りは見られないが、信頼度曲

線の傾きが小さくスプレッド過小の傾向が見られ

る。 

 

②ENSOの周期が短い 

 現行の大気海洋結合モデルの長期積分実験によ

ると、モデル気候場における ENSOの周期が現実よ

り短いことが分かっている。ハインドキャストを

詳しく見ると、特にラニーニャ現象終息後にエル

ニーニョ現象へ移行しやすい傾向がある。これに

関しては、フラックス修正を施すと ENSOの周期が

短くなる傾向が顕著になることが指摘されている

（安田と高谷 2008）（第 3.3.4表）。フラックス修

正が不要な大気海洋結合モデルの開発は重要な課

題の１つであり、気候情報課と気象研究所で精力

的に調査を進めている。  

 解析

予測
１か月予報システム
（大気モデル）

季節予報システム
（大気海洋結合モデル）

 

第 3.3.11図 解析（上）、１か月アンサンブル予報（左下）、季節アンサンブル予報（右下）の１か月平均場に

おける、海面水温と降水量の相関係数 

1979～2010年の 32年間の６月 30日初期日の事例を集計。解析は COBE-SST（海面水温）と CMAP（降水量）を、

予測はハインドキャストによる予測１か月目。有意水準 5%（両側）のｔ検定で評価した場合、相関係数が 0.35

以上（-0.35以下）のとき、要素間に統計的に有意な正（負）の相関があると言える。解析（上）と１か月アン

サンブル予報（左下）は、第 3.2.15図と同じ。 

 

 

 

 

予測時間（月）
0  1  2  3  4  5  6

0.0

0.1

0.2

0.3

0.4

[℃]
0.5

スプレッド，RMSE（熱帯）

スプレッド

RMSE

PTB10
LAF5 
LAF10

PTB10
LAF5 
LAF10

RMSE

スプレッド

第 3.3.12図 熱帯（20̊S～20̊N）の海面水温予測

のスプレッドと２乗平均平方根誤差（単位は℃） 

ハインドキャスト（対象期間は 1996年５月から

2006年１月の年４初期月(1/31, 5/1, 7/30, 

10/28)、10メンバー）におけるスコアを示す。 
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③ENSOに関わる変動パターンのずれ 

 第 3.3.14図は、解析と予測による、夏の NINO.3

領域の海面水温に対する全球の海面水温、降水量、

200hPa速度ポテンシャル、500hPa高度の回帰分布

を示す10。モデルでは、ENSOに関連した太平洋赤

道域の中部から東部に見られる海面水温偏差域に

比べて南北の幅が狭く（赤道寄り）、西に延び過ぎ

ていることがわかる。この影響は ENSOに関わる大

気循環場への応答にも及び、降水量のインド洋周

辺での相関が解析より強く、200hPa速度ポテンシ

ャルの偏差パターンも西へずれている。また、モ

                              
10 この計算では、現実とモデル気候場を比較するため、

アンサンブル平均ではなく単独メンバー（コントロー

ルラン）を用いている。 

デルでは海面水温の変動度が解析より過大で、

ENSOに大気循環場が過大に応答する可能性もあ

る（例えば 500hPa高度の北太平洋に見られる東西

に延びた偏差パターン）。 

 

④大気の内部変動の歪み 

 第 3.3.15図は、経験的直交関数(EOF)解析によ

る、冬（12～２月）の 200hPa東西風と 500hPa高

度の第１モードを示す。解析・モデルともに、第

１モードは北極振動に関連するパターンを再現し

ているものの、モデルでは、強風軸の南偏や北極

振動の極側の偏差パターンが低緯度側に広がる傾

向が見られる。 
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第 3.3.13図 ５月初期値月の夏を予測対象とした NINO.3.4領域の海面水温（左）、熱帯（20̊S～20̊N）の降水

量（中）、北半球（20̊N～90̊N）500hPa高度（右）の予測の信頼度曲線 

ハインドキャスト（対象期間は 1979～2008年の 30年間、10メンバー）における、「高い」確率を集計。横軸が

予測確率、縦軸が出現率（赤実線）と予測頻度（緑破線）を表す。グラフの枠外上の数字は、ブライアスキル

スコア(BSS)、信頼度のスキルスコア(Brel)、分離度のスキルスコア(Bres)を 100倍した数字を示す。スコアの

定義は、第 4.4節を参照のこと。 

第 3.3.4表 フラックス修正の有無による、エルニーニョ現象の振幅・周期・表層貯熱量が西進する緯度帯の違

い 

安田と高谷(2008)の表３の一部を転載。大気海洋結合モデル JMA/MRI-CGCMでフラックス修正をした場合としな

い場合それぞれの長期積分のモデル気候場の解析をしたもの。 

 フラックス修正 エルニーニョ現

象の振幅 

エルニーニョ現

象の周期 

JMA/MRI-CGCM あり 1.01℃ 2.2年 

JMA/MRI-CGCM なし 0.89℃ 3.7年 

解析(COBE-SST) ― 0.91℃ 4～4.5年 
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第3.3.14図 NINO.3領域の海面水温に対する、上から海面水温、降水量、200hPa速度ポテンシャル、500hPa

高度に対する線形回帰係数と相関係数 

左は解析（海面水温は COBE-SST、降水量は GPCP、200hPa速度ポテンシャルは JRA-25/JCDAS）、右は２月

初期値月における夏の予測。線形回帰係数を等値線で示し、単位は海面水温が℃、降水量が mm/day、200hPa

速度ポテンシャルが 106m2/s）。陰影は、相関係数の絶対値が 0.39以上の領域を示し、有意水準 5%の片側

t検定で有意な相関のある領域を示す。 

第 3.3.15図 冬（12～２月）の北半球の 500 hPa 高度（上段）、帯状平均の 200 hPa東西風（下段）の

EOF第１モード 

左は解析（海面水温は COBE-SST、500hPa高度と 200hPa東西風は JRA-25/JCDAS）、右は８月初期値月にお

ける大気海洋結合モデルによる予測。200hPa東西風の図における破線は、解析に見られる変動モードの

極大の緯度帯を示す。 

Z500

U200

解析 (DJF) モデル（8月初期月）

解析 (JJA) モデル（2月初期月）

海面水温

RAIN

CHI200

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS
0        60ﾟE 120ﾟE      180ﾟ 120ﾟW    60ﾟW        0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS
0        60ﾟE 120ﾟE      180ﾟ 120ﾟW    60ﾟW        0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS
0        60ﾟE 120ﾟE      180ﾟ 120ﾟW    60ﾟW        0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS
0        60ﾟE 120ﾟE      180ﾟ 120ﾟW    60ﾟW        0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS
0        60ﾟE 120ﾟE      180ﾟ 120ﾟW    60ﾟW        0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS
0        60ﾟE 120ﾟE      180ﾟ 120ﾟW    60ﾟW        0

Z500

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS
0        60ﾟE 120ﾟE      180ﾟ 120ﾟW    60ﾟW        0

60ﾟN

30ﾟN

EQ

30ﾟS

60ﾟS
0        60ﾟE 120ﾟE      180ﾟ 120ﾟW    60ﾟW        0



- 211 - 

 

 

第 3.3.5表 予報資料に掲載しているガイダンスの要素 

対象地域は１か月予報と同じ（第 3.2.3表を参照）。梅雨期間降水量は６～７月 

（沖縄・奄美は５～６月）の降水量を表す。 

予報 予報期間 要素 

３か月予報 
３か月間 気温、降水量、日照時間、降雪量 

１か月間 気温、降水量、日照時間、晴れ日数、降水日数 

暖候期予報 ６～８月 気温、降水量、梅雨期間降水量 

寒候期予報 12～２月 気温、降水量、降雪量 

第 3.3.6表 仮予測因子 

名称 定義 

NINO.3の 

海面水温 

150̊W～90̊W、5̊S～5̊Nの 

海面水温平年偏差 

インド洋の 

海面水温 

40̊E～100̊E、20̊S～20̊Nの 

海面水温平年偏差 

沖縄近海の 

海面水温 

120̊E～130̊E、20̊N～30̊Nの 

海面水温平年偏差 

 フィリピン付近の

対流活動の活動度 

120̊E～140̊E、10̊N～20̊Nの 

モデル降水量の平年偏差 

インド洋北部の 

対流活動の活動度 

40̊E～100̊E、EQ～20̊Nの 

モデル降水量の平年偏差 

東方海上高度 
140̊E～170̊Eで平均した 40̊Nの 

500hPa 高度偏差 

帯状平均高度 
20̊N～30̊Nで帯状平均した 

500hPa高度偏差 

層厚換算温度 
30̊N～90̊Nで帯状平均した 

300hPa～850hPaの層厚換算温度 

 

3.3.4 ３か月予報と暖・寒候期予報のためのガイ

ダンス 

（１）はじめに 

 2010年２月に大気海洋結合モデルとともに季

節予報へ導入した３か月予報と暖・寒候期予報の

数値予報ガイダンス（以後、３か月予報ガイダン

スと呼ぶ）の作成手法は、第 3.2.4項で述べた１

か月予報ガイダンスと同様の MOS方式の重回帰予

測式である。ただし、仮予測因子の選択について

は対象とする地域近傍の格子点値を用いる１か月

予報ガイダンスとは全く異なった考え方に基づい

ているので、本項ではそのことを中心に述べる。 

 

（２）ガイダンスの要素と予報期間 

 はじめに、３か月予報資料と暖・寒候期予報資

料に掲載しているガイダンスの要素と期間を第

3.3.5表に示す。３か月予報資料には、３か月平

均場の気温・降水量・日照時間・降雪量と、降雪

量を除く月別の３階級確率値を掲載している。ま

た、天候の見通しを把握するために、天気日数の

平年値および平年より多い確率を掲載している。

なお、向こう３か月の間に平年の天候が大きく変

わる時期があることから、天気日数の３か月平均

のガイダンスは作成していない。 

 

（３）仮予測因子を選ぶにあたっての基本的な考

え方 

季節予報が対象としている時間スケールにおい

ては、最も強いシグナルはエルニーニョ／ラニー

ニャ現象を含む熱帯の海洋変動による影響といえ

る。仮にモデルが完全で、また、アンサンブルメ

ンバー数が十分に大きければ、熱帯域の情報が中

高緯度の循環に的確に反映されることから、日本

周辺の格子点のみを用いることで適切なガイダン

スの作成が可能である。しかしながら、実際には

モデルの不完全性やメンバー数の制約から、熱帯

域の情報が日本周辺に的確に反映されていないこ

とがある。例えば、第 3.3.14図に示したように、

NINO.3の海面水温と全球の循環場との回帰分布

を見ると、解析場と予測場で位相のずれや振幅の

違いがみられる（伊藤 2009; 高谷 2010）。このた

め、ガイダンスに熱帯域のシグナルを直接取り込

むことで、モデルの不完全さを補う必要がある。

言いかえると、第 2.4.3項で述べられているよう

なエルニーニョ／ラニーニャ現象と日本の天候と

の統計関係をガイダンスで表現しなければならな

い。こうした考えに基づき、日本の天候との関係

が強く予測精度の高い仮予測因子を８つ選択した

（第 3.3.6表）。 
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第 3.3.7表 仮予測因子の採用状況 

全国予報区を対象地域とする予測式で、予測因子に選択された回数の多い仮予測因子を示す（左から多い順）。 

仮予測因子の定義については第 3.3.6表を参照。降雪量は日本海側に限る。 

なお、集計は３か月平均場と１か月平均場の予測式に用いられている仮予測因子を合わせた。 

「春」は 12月末、１月末、２月末日を初期値、「夏」は３月末、４月末、５月末初期値、 

「秋」は６月末、7月末、８月末初期値、「冬」は９月末、10月末、11月末初期値を表す。 

気温 春 層厚換算温度 インド洋の海面水温 帯状平均高度 

夏 層厚換算温度 インド洋北部の活動度 沖縄近海の海面水温 

秋 層厚換算温度 NINO.3の海面水温 帯状平均高度 

冬 層厚換算温度 沖縄近海の海面水温 フィリピン付近の活動度 

降水量 春 沖縄近海の海面水温 フィリピン付近の活動度 NINO.3の海面水温 

夏 帯状平均高度 インド洋の海面水温 フィリピン付近の活動度 

秋 NINO.3の海面水温 層厚換算温度 インド洋の海面水温 

冬 層厚換算温度 NINO.3の海面水温 沖縄近海の海面水温 

日照時間 春 東方海上高度 フィリピン付近の活動度 インド洋の海面水温 

夏 インド洋の海面水温 帯状平均高度 フィリピン付近の活動度 

秋 インド洋北部の活動度 インド洋の海面水温 フィリピン付近の活動度 

冬 NINO.3の海面水温 沖縄近海の海面水温 層厚換算温度 

降雪量 冬 層厚換算温度 NINO.3の海面水温 インド洋の海面水温 

 

次に、それぞれの仮予測因子の役割について、

季節別の採用状況（第 3.3.7表）を基に解説する。

気温は層厚換算温度の採用が圧倒的に多く、気温

の上昇トレンドや ENSOの影響を反映している。次

いで熱帯域の海面水温や対流活動の活動度が採用

されており、熱帯域のシグナルを捉えることにあ

る程度成功している。降水量と日照時間について

はまとまって採用される因子は見られず、表に掲

載している因子間の採用率の差も小さい。このこ

とは、日本の降水量や日照時間の予測に際立って

有効な仮予測因子は無いことを示唆している。降

雪量は上昇トレンドをもった層厚換算温度が負の

係数で採用されており、1990年代以降の少雪傾向

を反映している。また、NINO.3やインド洋の海面

水温も採用が多く、エルニーニョ現象発生時はア

リューシャン低気圧が東偏して日本付近の冬型の

気圧配置が弱まる（長谷川 2009）ことに関連して

いる。 

 

（４）予測精度 

 ここでは、1979～2008年の毎月の中頃と月末頃

を初期日とするハインドキャストを用いて作成し

たガイダンスの予測精度の評価結果について述べ

る。これらの予測精度はハインドキャストから評

価したものであるが、独立資料で検証しており現

業季節予報システムのガイダンスの精度の目安と

なる。ただし実際の現業季節予報システムのメン

バー数は 51個だが、ハインドキャストでは 10個

である。また、現業季節予報に用いる予測値のリ

ードタイムは約 15～45日だが、ハインドキャスト

の場合は約 30～45日である。これらはいずれも、

現業季節予報システムのガイダンスに比べてスキ

ルを過小評価する要因であり、現業季節予報シス

テムの予測精度はここで示すものより良いことが

期待される。なお、本項では３か月平均の気温に

ついてのみ示し、その他の要素や月別および暖・

寒候期予報の予測精度については、2010年平年値

への更新の際に再計算を行った結果をまとめた伊

藤(2011)を参照して頂きたい。 

はじめに、３か月平均気温の信頼度曲線を第

3.3.16図(a)に示す。全国的に予測確率が 50%位ま

では対角線にほぼ沿っており、確率の信頼度が高

いことを表している。ただし、それより大きな確

率では信頼度曲線にがたつきがみられ、サンプル
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 第 3.3.16図 ３か月平均気温の予測精度 
 リードタイム１か月の３か月平均気温の(a)信頼度曲線と(b)ROC曲線を表す。図の見方は第 3.2.4項を参照。 

数が少ないことから精度を評価することは難しい。

一方、予測頻度は確率 30%が極大の山型をしてお

り、気候的出現率(33%)に近い確率の頻度が多いこ

とを示している。３か月平均のような期間の長い

予報は精度が高くないことから、MOS方式のガイ

ダンスでは極端な確率が出にくいといえる。次に

３か月平均気温の ROC曲線（第 3.3.16図(b)）を

見ると、すべての地域において ROC曲線は対角線

より上にふくらみ、気候値予報に比べてスキルが

あることを示している。東・西日本の精度を例に

詳しく見ると、確率 50%以上の捕捉率は 30%程度で

誤発表率は 20%程度である。さらに、確率 60%以上

では捕捉率は 10%以下だが誤発表率は 5%未満とゼ

ロに近く、季節予報作業においてはこのような精

度資料を勘案しつつ予報を組み立てる必要がある。 

 

（５）現状の課題と今後の開発に向けて 

 季節予報へ大気海洋結合モデルを導入して３年

近くが経過し、予報担当者の予報資料を分析する

能力は着実に向上してきている。一方、ガイダン

スについては課題の残る事例が多く、例えば、冬

の予報資料は３年間続けてラニーニャ現象傾向の

予測ということもあり西日本中心に寒気が南下す

る予想であったが、ガイダンスは北半球層厚換算

温度の正偏差の予測を反映してやや高温傾向を示

していた。結果は、西日本では 2011年１月はかな

り低く（冬平均は平年並）、2011/2012年は冬を通

して低くなった。2012/2013年も執筆時点（2013

年１月下旬）までは気温が低めに経過している。

現在のガイダンスは日本付近の予想を使っておら

ず、仮に日本付近の予想が熱帯域からのシグナル

によるものであっても考慮されないという弱点が

ある。また、熱帯域のシグナルについても、第

2.4.3項で述べられているように東部太平洋赤道

域で変動の大きな典型的なエルニーニョ現象に加

えて、中部太平洋赤道域を変動の中心とするエル

ニーニョ現象もある。また、太平洋赤道域には目

立ったシグナルがみられず、インドネシア付近が
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第 3.3.17図 日本付近の予測精度 

リードタイム１か月の３か月平均場の 360事例（ハイン

ドキャスト）から、熱帯域（20̊S～20̊N）の海面水温の

規格化標準偏差*1が大きい順に３組に分けて、対応する日

本付近（100̊E～170̊E、20̊N～50̊N）の 500hPa高度のパ

ターン相関係数の平均とばらつきを表す。エラーバーは

約 70%の事例の範囲を表す。 
*1 規格化標準偏差は、各格子の偏差を標準偏差で規格化

して、20̊S～20̊Nの範囲での規格化偏差の２乗平均の平

方根を指す。 

対流活動の活発域の中心となる場合もあり、現在

の仮予測因子ではそれらのシグナルを十分に捉え

ることができない。このような課題をクリアする

ために現在、仮予測因子の見直しに着手している。

その狙いは、熱帯域からのシグナルが強い場合に

は日本付近の予想を採用するようなガイダンスを

作ることである。そのようなガイダンスは日本付

近の予想図との整合がある程度とれるはずであり、

資料の解釈や予報の解説が現状より易しくなると

期待できる。しかしながら、熱帯域からのシグナ

ルが強い場合に限っても日本付近の 500hPa高度

の予測精度はパターン相関係数で 0.4程度にとど

まることから（第 3.3.17図）、日本付近の予想を

用いたガイダンスにおいても予測精度の大幅な向

上は難しいと考えられる。 
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3.4 予報システムの今後の展望1 

 これまで解説してきた１か月予報システムと季

節予報システムは、数値予報モデル、アンサンブ

ル手法などによるアンサンブル予報システムと、

ガイダンスの作成手法の改善により、着実に向上

してきた。第３章の結びとして、アンサンブル予

報システムの展望を述べる。 

 

3.4.1 １か月アンサンブル予報システムの展望 

 季節予報のシステムの基盤を担うのは、予測計

算を行う数値予測モデルである。これまで、大型

計算機の性能向上とともに、現業のモデルで扱う

分解能も上げていくことができた。モデルの分解

能を引き上げることで、ブロッキング現象などの

モデル気候場の再現性の向上が期待できる(Jung 

et al. 2012)。 

 また、モデルの系統的な誤差やそれに伴うテレ

コネクションのパターンの現実からのずれ、MJO

に関連した熱帯の大規模な対流活動などのモデル

気候場の課題に対処するためには、モデルの構成

要素や境界値の与え方の高度化も重要である。数

値予測モデルは、これまでの技術開発の歴史の中

で、個々のプロセスが精緻化されてきた。その結

果、数値予測モデルは巨大なプログラム群で構成

され、その開発には物理的にも計算機科学的にも

高度な専門知識が一段と求められている。このよ

うな大規模なシステムの開発を進めていくには、

庁内の連携を強化し、技術開発の効率化を進めて

いくことが必要である。現在、１か月予報システ

ムに関しては、気候情報課・数値予報課の開発協

力を強化しながら、週間から１か月の時間スケー

ルを扱う、週間・台風・１か月の各アンサンブル

予報システムの統合化に向けた開発を進めている。

これは、同一の予測システムにより、週間から１

か月の時間スケールの予測をすることを意味する。

読者の中には、「予測システムの統合は、単に大気

モデルの解像度さえ合わせて積分時間を長くする

だけで、簡単に実現できるのではないか」と、思

                              
1 平井 雅之 

われるかもしれない。しかし、システムにより境

界値やアンサンブル手法などの違いがあり、統合

するためには相違点を１つ１つ解消しなければな

らない。例えば、海氷分布に関しては、週間予報

システムでは初期の密接度偏差持続に対し、現行

の１か月予報システムでは気候値を与えている。

この場合、週間予報システムでの初期の海氷密接

度の偏差持続の仮定を、１か月先まで当てはめる

のは適当ではない。そこで、初期の海氷密接度の

偏差から、１か月先までの海氷分布を推定する技

術を開発中である。また、アンサンブル手法に関

しては、週間予報システムに既に導入されている

確率的物理過程強制法を１か月予報システムにも

導入するよう、調査を進めている。これにより、

予測期間後半を中心としたスプレッドの過小傾向

を軽減できることが期待できる。 

 こうした課題を克服してアンサンブル予測シス

テムの統合化が実現すれば、同一のモデルに対し

て週間から１か月の幅広い時間スケールの観点か

ら現業的に評価・検証され、今後のモデルの開発

が効率的に進められる。実際、気象庁(2013)で示

しているように、数値予報課と気候情報課が多方

面からモデルを評価することで、モデルの改良に

関わる多くの知見が得られることが期待できる。

その結果、物理過程の効率的な開発が進み、系統

誤差、MJO、ブロッキングなどのモデル気候場の改

善が進むだろう。また、統合化することで、週間

から１か月予報のためのプロダクトを同一の予測

システムから作ることができる点も、予報作業に

とって有効である。 

 また、2013年は、季節内から季節時間スケール

（２週間～２か月程度）の予測可能性、及び予測

技術の研究を推進するための国際的な研究プロジ

ェクト2が立ち上がる。ここでは、各国現業機関の

                              
2 世界天気研究計画(WWRP)、観測システム研究・予測可

能性実験(THORPEX)、世界気候研究計画(WCRP)により共

同で実施されるプロジェクト(Subseasonal to 

Seasonal Prediction Project)。実施計画は

http://www.wmo.int/pages/prog/arep/wwrp/new/docu

ments/Implementation_plan_V6.4_nolinenos.pdf

（2013年１月現在）を参照。 

http://www.wmo.int/pages/prog/arep/wwrp/new/docu
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１か月予報モデルのデータの相互比較や予測可能

性などの研究が推進される。モデル相互比較は、

モデルの特性を把握する上で有用である。例えば、

現業の週間予報において行われている国際的なモ

デル相互比較プロジェクトである TIGGE（THORPEX

双方向グランド全球アンサンブル）では、MJOや

ブロッキング頻度など、多方面からの評価がされ

ている。例えば第 3.2.14図に示したブロッキング

頻度の相互比較は、その成果を引用したものであ

る。１か月予報で、このような大規模なモデル相

互比較プロジェクトは前例がなく、ここでの知見

がモデル開発へ活かされることが期待できる。 

 第 3.1節の予測可能性の解説のように、１か月

予報においては初期値と境界値の両方が重要であ

る。初期値については、実際、数値予報課による

これまでの全球大気データ同化の改良が、１か月

予報の予測精度の改善に寄与していることが確認

されている(Adachi et al. 2011)。一方、１か月

予報は境界値、とりわけ海面水温の影響も大きい

ことは、第 3.2.3項で例示したとおりである。第

3.2.13図に例示したように、モンスーン期間に当

たる領域では、他の季節に比べて相対的に海面偏

差の持続性が低下する。より適切な海面水温を大

気モデルに与えるために、将来的には、１か月予

報システムでも、季節予報モデルと同様に大気海

洋結合モデルの導入を検討したい。ただし、単に

１か月予報システムでの大気モデルに海洋モデル

を結合させても、無条件に予測精度が上がるもの

ではない。第 3.3節に示したように、一般に大気

海洋結合モデルでは予測初期から大きな系統誤差

が現れ、リードタイムが短いほど大気単体のモデ

ルに比べた優位性が損なわれる。現状では、大気

海洋結合モデルによる１か月予報における予測精

度は、予測２～３週目頃までは大気モデルを下回

り、４週目で同等となる程度である。１か月予報

システムに大気海洋結合モデルを導入するために

は、さらなるモデルの改良が必要といえる。その

ほか、実際に大気海洋結合モデルを導入する場合

は、計算コストの増大3への対処や、海洋初期値の

リアルタイムでの入手4を検討する必要がある。 

 

3.4.2 季節アンサンブル予報システムの展望 

 季節アンサンブル予報システムは、気候情報課

と気象研究所の協力により 2010年２月に大気海

洋結合モデルを導入し、大きな転換点を迎えた。

特に、大気海洋結合モデルにより、アジアモンス

ーン域の大気循環場の予測精度が従来の大気モデ

ルと比べて大幅に向上したことは、日本の季節予

報にとって有益である。しかし、現在の大気海洋

結合モデルでは、第 3.3.3項で例示したように多

くの課題がある。逆にいえば、現在の季節予報シ

ステムには以下のとおり多くの具体的な改善の余

地があり、それだけ予測精度の向上が期待できる

ともいえる。 

 気候情報課では、まず、大気・海洋の両モデル

の高解像度化と物理過程の改善を計画している。

これによりENSOの変動パターンやMJOなどの再現

性の向上、大気海洋の結合過程の改善など、様々

な時空間スケールにおける改善が期待できる。 

 また、大気海洋結合モデルでは、大気と海洋の

結合時に、大気モデルで計算された海面上のフラ

ックスを補正しながら海洋モデルへ与えている

（フラックス修正）。しかし、フラックス修正は人

為的補正であり、ENSOの再現性などのモデル気候

にも悪影響を及ぼすことが分かっている。将来的

には、フラックス修正は使わず、予測結果に対す

る系統誤差補正のみを行ってプロダクトを作成で

きることが望ましい。 

 現段階では、短期予報に用いられている大気モ

デルをそのまま海洋モデルと結合させると予測初

期から大きな系統誤差が現れてしまう。これを軽

減するため、海面熱収支のバイアスが軽減される

よう物理過程に調整を施した大気モデルを用いて

いる。先に述べたように、短期から１か月予報の

システムの改善のために、数値予報課と気候情報

                              
3 現在の季節予報システムの大気海洋結合モデルでは、

同解像度の大気モデルの約２倍の計算機資源が必要。 
4 MOVE-Gでは、海洋解析値の入手は２日遅れ。 
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課で同じ大気モデルの開発を推進するための取り

組みが始まっている。将来的には、数値予報課・

気候情報課・気象研究所が協力して、季節予報な

どのより時間スケールの長い予測も含めた大気モ

デルの開発が進められることが望ましい。 

 海洋モデルに関しては、現行では極域が計算領

域から外れているが、地球全体を対象にした海洋

モデルの開発が気象研究所で進められている。海

氷の気候場への影響の研究が進む中、海洋モデル

に海氷過程を導入できるよう、開発が進められて

いる。 

 また、海洋初期値は、大気初期値よりも計算結

果に影響する時間スケールが長く、季節予報の時

間スケールまで影響が残る。気象研究所では、大

気海洋結合モデルに海洋の観測データを同化させ

る準結合同化システムの開発を進めている。これ

により、予測初期の系統誤差成長の抑制や、海洋

のスプレッドの確保が期待できる。 
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４ 季節予報作業 

第３章では、季節予報の予測システム（数値予

報とガイダンス）の予測精度や予測可能性などに

ついて解説したが、実際の季節予報の検討・作成

にあたっては、これらの特性を踏まえたうえで、

数値予報プロダクトの循環場の予測やガイダンス

を利用する必要がある。また、第２章で示した日

本の天候に影響を及ぼす大気循環場の特性を踏ま

えた予報の組み立てが必要である。天候情報等を

検討する際には、実況の天候推移の把握とともに、

予測される天候を踏まえて、どのような災害が発

生しており、それがどうなるか、あるいはどのよ

うな災害の発生が予想されるか、地域の天候と災

害の関係を把握しておくことも重要である。 

本章では、１か月予報と異常天候早期警戒情報

および３か月予報、暖候期・寒候期予報に用いる

各種予測資料について、第 4.1節および第 4.2節

で、その概要を説明するとともに、利用方法や作

業手順、留意事項等について、具体例を挙げなが

ら解説する。また、第 4.3節では、天候情報の作

成作業や月や季節の天候のまとめ方の手順や留意

事項等について解説する。さらに、第 4.4節では、

季節予報で用いる主な検証手法について、最近の

確率ガイダンスの検証結果を例に挙げながら解説

する。 

季節予報は、気象庁地球環境・海洋部が発表す

る全国を対象とした全般予報と、地方予報区を担

当する官署が発表する地方毎の地方予報に分けら

れる。異常天候早期警戒情報は地方予報区を担当

する官署が地方毎に発表し、全国を対象とした情

報の発表はない。本章では全般予報の作成作業例

について記述する。また、気象庁が気象業務支援

センターを通じて気象事業者等部外に配信してい

る数値予報モデルで予測された循環場等を画像化

したプロダクト（FAX資料）を主に用いて説明を

行うが、予報作業上、それ以外に必要な資料は適

宜言及する。数値予報ガイダンスの FAX資料の掲

載や解説は一部を除き省略するが、その作成方法

や特性等の詳細は第 3.2節を参照されたい。 

 

4.1 １か月予報と異常天候早期警戒情報1 

本節では、１か月予報と異常天候早期警戒情報

の予測資料について概説するとともに、それらの

利用方法や作業手順について、具体例を挙げなが

ら解説する。 

１か月予報では、週別の「低い（少ない）」「平

年並」「高い（多い）」階級の確率を予報するのに

対し、異常天候早期警戒情報は、予報発表日の５

日先から８日先を初日とする７日間平均気温の

「かなり低い（高い）」確率を予報するという点が

異なるが、数値予報プロダクトの循環場の予測や

ガイダンスは共通のものを用いている。このため、

数値予報プロダクトは１か月予報の解説を基本と

し、具体例を用いる中で異常天候早期警戒情報に

特化した解説を行う。 

 

4.1.1 数値予報プロダクト 

ここでは部外に配信している数値予報モデルで

予測された循環場等を画像化したプロダクト（FAX

資料）の説明を行う。１か月予報の FAX資料の解

説は前田(1995)が行っているが、この解説を基本

に適宜、最新の情報を加味して記述する。 

数値予報モデルによる予測は、系統誤差が大き

いので、過去 31年（1979～2009年）の予報実験

（ハインドキャスト）の結果から系統誤差を推定

し、系統誤差を補正した値を予報資料に使用して

いる。ただし、降水量は補正を行っていない。系

統誤差補正については、第 3.2.2項を参照された

い。平年偏差を計算するために用いる平年値は、

JRA-25/JCDASの日別平滑平年値（1981～2010年）

の期間平均値である。 

 

（１）１か月予報のＦＡＸ資料 

ア．実況解析図（第 4.1.1図） 

北半球 500hPa高度、極東域 850hPa気温、極東

域海面気圧（それぞれ解析値と平年偏差）の予報

発表日までの前４週平均、前々週の１週平均、前

１週平均、前２週平均の実況解析図を掲載してい

                                                      
1 中三川 浩 



 

- 220 - 

 

る。平年偏差の負偏差の領域に陰影を付している。

ただし、予報初期値の日および翌日は解析値が得

られないので系統誤差補正後の予測値を用いる。

この図の利用目的は、最近の循環場（偏西風の蛇

行、ブロッキングの発生・発達、北極振動の発生

の有無、太平洋高気圧（亜熱帯高気圧）の強まり

など）とそれによりもたらされている日本の天候

の関係を把握し、その特徴がどのように変化する

かに着目できるようにするためである。また、数

値予報の検証図としても利用できる。 

500hPa高度およびその偏差を利用する理由は、

500hPa高度が対流圏のほぼ中間の高度にあたり、

順圧的な中高緯度の大気においては、偏西風の蛇

行やブロッキングなどの大規模な大気の流れを代

表しているとみなされること、500hPa高度偏差と

地上気温偏差との相関が高いことなどによる。 

 

イ．アンサンブル平均図（第 4.1.2図） 

 北半球 500hPa高度および平年偏差、極東域

850hPa気温および平年偏差、極東域海面気圧およ

び降水量の１か月平均（４週平均）、第１週平均、

第２週平均、第３～４週平均のアンサンブル平均

 
第 4.1.1図 １か月予報資料（１） 北半球実況解析図の例（初期値：2012年７月 19日 12UTC） 

１段目：500hPa高度（実線、等値線間隔 60m）と平年偏差（破線、30m）。左からそれぞれ、予報発表日までの前４

週平均、前々週の１週平均、前１週平均、前２週平均の解析値。ただし、予報初期値の日および翌日の値

は、モデルの予測値を利用している。 

２段目：１段目と同じ。ただし、850hPa気温（実線、３℃）と平年偏差（破線、１℃）。 

３段目：１段目と同じ。ただし、海面更正気圧（実線、4hPa）と平年偏差（破線、1hPa）。 

各図とも陰影は負偏差。 
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図を掲載している。平年偏差の負偏差の領域に陰

影を付している。アンサンブル平均予報は各メン

バーの予報を平均したもので、最も実現する可能

性の大きい推定値として利用する。通常、第１週

に比べて第２週はメンバー間のばらつきが大きく

なるため、偏差が実況値よりも小さくなる傾向が

ある。また、第３～４週は第２週より予報期間が

長くなり、さらにばらつきが大きくなることから、

さらに偏差は小さくなることに留意が必要である。

例えば、第１週に比べて第２週の日本付近の下層

の低温偏差が小さくなっていたとしても、低温傾

向が弱まると即断してはいけない。ウ．のスプレ

ッドや高偏差確率、エ．の 850hPa気温偏差時系列

図などと併用して、そのばらつきの大きさも見る

ことで、低温の可能性を評価する必要がある。 

 

ウ．スプレッド・高偏差確率（第 4.1.3図） 

 上段は、北半球 500hPa高度（アンサンブル平均）

および、スプレッドを解析値の標準偏差（1981～

2010年の 30年間で計算）で除した値の１か月平

均（４週平均）の、第１週平均、第２週平均、第

３～４週平均図を掲載している。スプレッドが標

準偏差(1.0)以上の値のみ陰影で示している。アン

サンブル平均は、最も実現する可能性の大きい推

第 4.1.2図 １か月予報資料（２） 北半球アンサンブル平均図の例（初期値：2012年７月 19日 12UTC） 

１段目：アンサンブル平均 500hPa高度（実線、等値線間隔 60m）と平年偏差（破線、30m）。左からそれぞれ、４週

平均、第１週平均、第２週平均、第３～４週平均。 

２段目：１段目と同じ。ただし、850hPa気温（実線、３℃）と平年偏差（破線、１℃）。 

３段目：１段目と同じ。ただし、海面更正気圧（実線、4hPa）と降水量（破線、４週平均は 80mm以上、第１週・第

２週平均は 20mm以上、第３～４週平均は 40mm以上に陰影、等値線間隔は４週平均は 40mm、ほかは 20mm）。

各図（降水量を除く）とも陰影は負偏差。 
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定値を表し、スプレッドはその分散を表す。アン

サンブル予報の各メンバーの度数分布は一般に正

規分布ではなく、歪んでいる。このため、スプレ

ッドといった分散以外の度数分布を反映した指標

も必要となる。その１つが、高偏差確率である。 

スプレッドは、アンサンブル予報を構成してい

るメンバー間のばらつきの大きさを示す指標で、

以下の式で定義される。 

𝑠𝑝𝑟𝑒𝑎𝑑 = ඩ 1𝑀 ෍ (𝑥௠ − �̅�)ଶெ
௠ୀଵ  

ここで𝑥௠は各メンバー（メンバー数 M）、�̅�はア

ンサンブル平均で、 �̅� = 1𝑀 ෍ 𝑥௠ெ
௠ୀଵ  

である。 

スプレッドが小さいほどメンバー間のばらつき

（分散）が小さく、したがって信頼性が大きい。

逆に、スプレッドが標準偏差を超えている（1.0

を超える）、すなわち自然の変動よりも大きな領域

は信頼性が小さい。第 3.2.3項で述べているよう

に、実際、スプレッドと予測精度（信頼性）には

一定の関係がみられる。また、スプレッドの等値

線にアンサンブル平均の等値線を重ねて見ること

第 4.1.3図 １か月予報資料（３） スプレッド・高偏差確率の例（初期値：2012年７月 19日 12UTC） 

１段目：500hPa高度（実線、等値線間隔 60m）とスプレッドを解析値の標準偏差で除した値（スプレッドが 1.0以

上の領域を陰影で示す。等値線間隔 0.2）。左からそれぞれ、４週平均、第１週平均、第２週平均、第３～

４週平均。 

２段目：500hPa高度の高偏差確率（正の高偏差を格子の陰影、負の高偏差を横縞の陰影で示す）。予測された北半

球 500hPa高度偏差の絶対値が、解析値の標準偏差の 0.5倍を超える場合を高偏差と定義し、全アンサンブ

ルメンバーのうち、このしきい値を超えるメンバーの比率を表す。陰影は 50%以上で 75%の等値線を付して

いる。左からそれぞれ、４週平均、第１週平均、第２週平均、第３～４週平均。 
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により、スプレッドがジェット気流の南北の位置

や蛇行の大きさの予報の違いによるものなのか、

ブロッキング高気圧の予報の違いによるものなの

か等の判断ができる。 

 下段は、予測された 500hPa高度平年偏差の絶対

値が、解析値の標準偏差の 0.5倍を超える場合を

高偏差と定義し、アンサンブルメンバーのうち、

何割のメンバーがこのしきい値を超えているかを

示している。期間は他の予測図と同様に、１か月

平均（４週平均）、第１週平均、第２週平均、第３

～４週平均図を掲載している。解析値の標準偏差

の正および負の側に 0.5倍を超える平年偏差を持

つメンバー数が全体の５割以上の領域に陰影を付

している。割合が大きい領域ほど、高偏差となる

確率が大きいことを示しており、確率予報のため

の資料のひとつとして利用する。 

 スプレッドと高偏差確率の利用にあたり、例え

ば、多くのメンバーが標準偏差の 0.5倍以上の正

偏差で、少数のメンバーが極端な負偏差を示す場

合、平均としては弱い正偏差となり、スプレッド

（分散）は大きいが、正の高偏差確率は大きいと

いうこともありうる。この場合、アンサンブル平

均の偏差は小さいが、正偏差になる信頼性は大き

いと判断することができる。 

 

エ．各種時系列（第 4.1.4図） 

850hPa気温平年偏差の領域平均値、各種循環指

数のアンサンブル平均およびメンバーの時系列図、

500hPa高度のスプレッド（標準偏差で規格化）の

時系列図、アンサンブル平均の赤道域（5̊N～5̊S）

で平均した 200hPa速度ポテンシャルの時系列図

を掲載している。スプレッドを除き、実況経過お

よび予測を示しており、予測初期値の日付の前 28

日の７日移動平均値から予測 25日目の７日移動

平均値をプロットしている。日付は７日移動平均

の中日に対応している。予測初期日前後の７日移

動平均には、解析値と予測値の両方が使用されて

いる。 

850hPa気温平年偏差、各種循環指数の太線は解

析値とアンサンブル平均値を、細破線は前日初期

値の前半 25メンバーの値を、細実線は当日初期値

の後半 25メンバーの値を示す（初期値作成日等１

か月予報システムの運用については、第 3.2.2項

参照）。各メンバーのばらつきが大きいほど、信頼

性が低いと考えられる。予測結果が２つのグルー

プに分かれる場合には、一般に構成メンバー数の

多いグループの方が実現する可能性が高いと考え

られる。 

850hPa気温平年偏差は、図の上に示した領域で

平均したもので、上から順に北日本、東日本、西

日本、沖縄・奄美付近の値を表す。各種循環指数

は日本の天候と相関の高い指数を示している。循

環指数は解析値の標準偏差で規格化している。季

節や地域によって関係の違いがあるものの東西指

数、沖縄高度、東方海上高度が高（低）指数のと

きには概して高温（低温）になりやすく、夏季に

オホーツク海高気圧指数が高指数のときは北日本

太平洋側を中心に低温・多雨・寡照になりやすい。

循環指数の特徴や日本への天候の関連についての

詳細は、若林と濱田(2004)を参照されたい。 

スプレッドの時系列図は、７日移動平均および

28日移動平均をプロットしている。日付は移動平

均の中日に対応している。スプレッドが標準偏差

を下回っている（1.0を下回っている）期間はあ

る程度予測精度が保たれていることが期待される。 

200hPa速度ポテンシャルの時系列図は、熱帯対

流圏上層での大規模な発散の推移を示しており、

熱帯域の季節内振動(MJO)の実況と推移を見るた

めのものである。速度ポテンシャルは、発散風の

分布と強さを表す量で、大規模発散域の把握に役

立つ。200hPa付近における大規模な発散域は、上

昇流が卓越した対流活発域におおむね対応する。

速度ポテンシャルが周りよりも小さい場所では風

が吹き出しており、大きい場所では吹き込んでい

る。また、その勾配の大きさと向きが発散風の強

さと向きを表す。対流活動が活発な場所では、上

昇した空気が対流圏上層で周囲へ吹き出している

ため、速度ポテンシャルは周りよりも小さくなる。

東西方向あるいは前後の時間よりも相対的に速度

ポテンシャルの小さい領域の推移（第 4.1.4図の 
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第 4.1.4図 １か月予報資料（４） 各種時系列の例（初期値：2012年７月 19日 12UTC） 

左列１～４段目：解析および予測された 850hPa気温の７日移動平均時系列図（太実線は実況、アンサンブル平均

予測、細い破線は前日初期値（例の場合は７月 18日 12UTC）の各メンバーの予測。細い実線は当日初期値の各

メンバーの予測）。日付は７日移動平均の中日に対応（例えば７月 28日の値は、７月 25日～７月 31日の平均）。

太い縦棒は初期値の日付で、縦棒の左側が実況、右側が予測。ただし、縦棒の前後６日間は実況と予測の平均と

なる。上から、北日本、東日本、西日本、沖縄・奄美。それぞれグラフの上に示した領域で平均している。 

左列５～６段目、右列１～２段目：左列１～４段目と同じ。ただし、それぞれ極東東西指数、沖縄高度、東方海上

高度、オホーツク海高気圧指数。 

右列３～４段目：スプレッドの時系列図。３段目は北半球、４段目は日本域。それぞれグラフの上に示した領域で

平均している。７日移動平均および 28日移動平均をプロットしている。日付は移動平均の中日に対応している。 

右列５段目：解析および予測された 200hPa速度ポテンシャルの７日移動平均時系列図。予測はアンサンブル平均。

等値線間隔は、４×106m2/s。赤道域（5̊S～5̊Nの領域）で平均。陰影は負の値（大規模発散）。太い横棒は、初

期値の日付で、横棒の上側が実況、下側が予測。ただし、横棒の前後６日間は実況と予測の平均となる。赤線は

本文を参照。 
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右列最下段の図中に赤線で示した）を見ることで、

MJOに伴う対流活発な領域の移動の様子を知るこ

とができる。MJOと日本の天候の関係は、第 2.4.2

項や遠藤と原田(2008)を参照されたい。 

 

（２）異常天候早期警戒情報のＦＡＸ資料 

ア．実況解析図（第 4.1.5図） 

本項（１）ア．と同じ資料である。 

 

イ．アンサンブル平均・スプレッド・高偏差確率

（第 4.1.6図） 

本項（１）イ．およびウ．と同じ要素を掲載し

ているが、第１週平均、第２週平均のみである点

が異なる。 

 

 

ウ．各種時系列（第 4.1.7図） 

本項（１）エ．と同じ要素を掲載している。実

況の掲載期間は、本項（１）エ．と同じ、予報初

期値の日付の前 28日の７日移動平均値からであ

るが、予報は、予報 11日目の７日移動平均値まで

である。また、スプレッドには 28日移動平均の掲

載はない。 

 

4.1.2 数値予報プロダクトを用いた１か月予報

の作成作業 

（１）予報作業の概要 

第 4.1.8図は、１か月予報および異常天候早期

警戒情報に関する作成作業のおおまかな流れと、

それぞれの作業の概要および着目点を示したもの

である。まず、最近の天候と循環場の状況を把握

することから始め、今後、これまでの循環場がど

 
第 4.1.5図 異常天候早期警戒情報資料（１） 北半球実況解析図の例（初期値：2012年１月 16日 12UTC） 

図の説明は第 4.1.1図と同じ。 
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う変化するか特徴を把握し、それに伴う天候（気

温、降水量、日照時間、晴れの日などの平年から

の偏り）を予測する。予想される天候を定量的に

判断する資料として、数値予報ガイダンスを用い

る。これらの資料に基づき、１か月予報や異常天 

候早期警戒情報を作成する。基本的な予報作業は

FAX資料により行うことができるが、予測された

循環場のメカニズムの解釈や予測精度の確認には、

本節や第 3.2.3項で述べた予測特性を参照したり、

気象庁気候情報課で季節予報作業用に整備した資

料を使用する。以下で、それぞれの作業ステージ

での作業内容と着目点について記述する。 

 

ア．実況の把握・解釈 

予報作業においては、まず最近の日本の天候の

実況を把握することが大切である。もし、社会的 

 
第 4.1.6図 異常天候早期警戒情報資料（２） 北半球アンサンブル平均図の例（初期値：2012年１月 16日 12UTC）

１段目左２列：アンサンブル平均 500hPa高度（実線、等値線間隔 60m）と平年偏差（破線、30m）。左からそれぞれ、

第１週平均、第２週平均。 

２段目左２列：１段目と同じ。ただし、850hPa気温（実線、３℃）と平年偏差（破線、１℃）。 

３段目左２列：１段目と同じ。ただし、海面更正気圧（実線、4hPa）と降水量（破線、20mm）。 

各図（降水量を除く）とも陰影は負偏差。 

１段目右２列：500hPa高度（実線、等値線間隔 60m）とスプレッドを解析値の標準偏差で除した値（スプレッドが

1.0以上の領域を陰影で示す。等値線間隔 0.2）。左からそれぞれ、第１週平均、第２週平均。 

２段目右２列：500hPa高度の高偏差確率（正の高偏差を格子の陰影、負の高偏差を横縞の陰影で示す）。予測され

た北半球 500hPa高度偏差の絶対値が、解析値の標準偏差の 0.5倍を超える場合を高偏差と定義し、

全アンサンブルメンバーのうち、このしきい値を超えるメンバーの比率を表す。陰影は 50%以上で

75%の等値線を付している。左からそれぞれ、第１週平均、第２週平均。 
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第 4.1.7図 異常天候早期警戒情報資料（３） 各種時系列の例（初期値：2012年 1月 16日 12UTC） 

図の説明は第 4.1.4図と同じ。 
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第 4.1.8図 １か月予報および異常天候早期警戒情報作成作業の流れ（作業内容と着目点） 

作業内容と着目点

実況の把握・解釈
・日本の天候（気温、降水量、日照時間、降雪量の平年差（比）、気温の変動
等）の分布、時系列での把握

（過去１か月～１週間） ・天候情報の発表・検討状況、前回の早警の発表状況の確認

・中高緯度循環場の特徴の把握と熱帯の対流活動等の状況の把握

・日本の天候と循環場の関係の把握

・顕著な天候が発生している場合、それをもたらしている循環場の特徴や要因
について検討

・直近の天候をもたらしている循環場の持続や変化に着目　

・中高緯度の循環場の特徴の把握（週別の循環場、その間の大気変動の時間
変化）

・スプレッドや高偏差確率による着目する現象の信頼度の把握（メンバー間の
予測の違いを把握）

・中高緯度の循環場に影響する熱帯の対流活動（MJO等）や対流活動に影響
する海面水温偏差の特徴把握

・中高緯度の循環場の変動をもたらす要因（対流活動、準定常ロスビー波等）
の解釈

・これらの特徴と前回予報資料との違いの確認

・予想される循環場や熱帯の対流活動等の予測精度の確認

・循環場の解釈から天候イメージ（気温、降水量、日照時間等の傾向、晴れの
日が多い等の天候）を検討

　

数値予報ガイダンスの検討 ・ガイダンスと循環場の整合の検討（天候と循環場の関係を把握しておく）

・ガイダンスの予測因子の把握（特に循環場との整合が悪い場合の要因の検
討に用いる）

・統計資料による気温、降水量、日照時間等の相互関係、これらの平年値、平
年の天候（晴れ日数）等を確認

・ガイダンスの予測精度の確認

・ガイダンスと循環場から週別、月の確率予報、可能性の大きい天候を作成

・第１週に関しては、週間予報資料や発表予報に留意し、整合を図る

　

・以上の検討を踏まえて、予報の根拠や解説の要点、予報案を記した指示報を
作成

・３か月予報発表後、月末までの発表時は、３か月予報の１か月目との違いに
着目

・全般予報、地方予報、早警を作成（確定）・発表

・季節予報の内容を補完する解説資料の作成・発表（１か月予報発表日）

※異常天候早期警戒情報は早警と記述

１か月予報・異常天候早期警戒情報作成作業の流れ

数値予報資料（循環場）の
検討

（向こう１か月、１週目、２週目、
３～４週目）

（向こう１か月、１週目、２週目、
３～４週目）

（向こう１か月、１週目、２週目、
３～４週目）

１か月予報・異常天候早期
警戒情報の作成・発表
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影響が出るほどの顕著な天候（異常天候）が現れ

ていれば、その状況がこの先、持続するのか、解

消に向かうのかが、大きなキーポイントとなる。

異常天候をもたらしている循環場の特徴を把握し、

その特徴がどのように変化するかに着目して予報

を組み立て、適切に解説する必要がある。異常天

候が現れていなくても、直近の天候と循環場の関

係を把握し、その天候をもたらしている循環場の

特徴（偏西風の蛇行やブロッキング、夏季であれ

ば亜熱帯高気圧の動向、冬季であれば極渦の南下

の状況など）を解説できるようにしておくことが

肝要である。 

 

イ．数値予報資料の検討 

１か月予報や異常天候早期警戒情報では、月お

よび週単位の平均状態の予測を行う。大気中の現

象には様々な時間スケールのものがあり（第 1.2

節参照）、日々の移動性高気圧や低気圧などの総観

規模以下の現象は直接には予測の対象とならない。

月や週単位で平均することにより、これら総観規

模以下の現象は消え、ジェット気流の蛇行といっ

た長波や超長波（プラネタリー波）の変動やブロ

ッキング現象、ジェット気流の半球規模の南北変

動など比較的持続性のあるゆっくりした変動が明

瞭になる。また、海陸分布、海面水温の分布や山

岳による地形の影響を受けて形成される停滞性の

高気圧や低気圧（例えば、太平洋高気圧やシベリ

ア高気圧、アリューシャン低気圧など）が明瞭と

なる。これらの現象の平年状態からの偏りに注目

して、どのように日本の天候に影響を与えるかを

予測する。 

数値予報資料では、まずは FAX図で上述したよ

うな月および週別の北半球規模での循環場の特徴

を大まかに把握し、また時系列図を参考に、循環

場の変動の時間変化にも着目する。さらに、スプ

レッドや高偏差確率図を利用して、日本の天候に

影響を与えそうな領域の循環場の予測の信頼性に

ついて把握する。 

このように日本の天候に影響を与える大きな場

の特徴を把握したうえで、場の形成に影響を与え

ている要因について考察する。例えば２週目に亜

熱帯ジェット気流の蛇行が大きくなり、日本付近

に寒気が南下しやすいパターンが予測されたとき、

中高緯度起源の準定常ロスビー波束の伝播の寄与

が大きいか、あるいは熱帯季節内振動(MJO)に伴う

対流活発な位相がインドネシア周辺に東進し、そ

れに伴う上層発散風により、蛇行が強められてい

るかなどを判断する。対流活動は海面水温により

大きく影響を受けるので、海面水温の実況の推移

（モデルに与えた海面水温）を把握することも重

要である。 

また、予報１週目にヨーロッパでブロッキング

高気圧が発達した場合には、ブロッキング高気圧

から準定常ロスビー波束が繰り返し射出され、ア

ジアジェットに沿って伝播し、２週目に日本付近

の偏西風の動向に影響を与える可能性がある。な

お、ヨーロッパや大西洋はブロッキング高気圧が

発生しやすい場所であり、その崩壊に伴い、アジ

アジェットあるいは寒帯前線ジェット気流に沿っ

て伝播するロスビー波束が、日本付近の偏西風の

蛇行に影響を与えることはしばしばある。この過

程は影響も大きいので、１か月予報や異常天候早

期警戒情報の作成作業における重要な着目点の１

つである。 

準定常ロスビー波束の伝播は対流圏上層の波の

活動度フラックスにより、MJOに伴う対流活発域

の推移は熱帯域の降水量偏差分布や 200hPa速度

ポテンシャルと発散風偏差の７日平均場の推移に

より把握することができる。また、MJOの予測精

度は２週目までは比較的高い（第 3.2.3項（１）

参照）ことから、２週目までにおいて熱帯の対流

活動が影響しているときには、一般に信頼性が大

きいと見ることができる。主に中高緯度の内部変

動に起因する冬季の北極振動などでも一定の予測

精度があり、北極振動パターンが明瞭で日本付近

で高温や低温が予想されているような場合には、

一定の信頼性があるとみて予報を組み立てること

ができる。 

なお、モデルの予測特性により、特に留意が必

要な事項は、本項（２）で詳しく述べる。 
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これら予測される循環場を検討する過程で、前

回までの予測資料と比較することで、最近のモデ

ル予測の傾向を把握するとともに、今回の予報が

前回と大きく異なった場合に、その理由を解説で

きるようにしておくことも必要である。 

 

ウ．数値予報ガイダンスの検討 

数値予報資料の循環場により、おおよその天候

イメージの作成や信頼性の見積もりをしたうえで、

数値予報ガイダンスを利用し、定量的な確率予報

を作成する。循環場と日本の天候の統計的関係は、

例えば若林と濱田(2004)などにより、あらかじめ

日常的に把握しておくことが肝要である。ガイダ

ンスと循環場から予測される天候にかい離がみら

れた場合には、ガイダンスの予測因子を把握し、

その要因を検討する。また、季節によっては、気

温、降水量、日照時間など要素間で相関関係が高

いこともある（例えば盛夏期は気温が高い（低い）

とき日照時間が多い（少ない））ので、それらの相

互関係も参考にする。最も可能性の大きい天候（晴

れの日が多い等）を作成する際には、その時期の

平年の晴れ日数や降水日数などから、平年の天候

を確認しておく。 

また、１週目の予報の検討に際しては、ガイダ

ンスを基本にしつつも、週間天気予報と整合を取

るように留意する必要がある。 

 

エ．１か月予報・異常天候早期警戒情報の作成・

発表 

以上の検討を踏まえて、本庁では、 

①全般・地方季節予報案（１か月予報発表日の

み） 

②異常天候早期警戒情報発表の有無の方向性 

③実況・予報資料の理解と解釈 

④予報の根拠 

⑤解説のポイント 

として整理した全般季節指示報を季節予報を担当

する地方中枢官署向けに作成・送付する。３か月

予報の発表後、その月内での１か月予報発表時に

は、３か月予報の１か月目の予報との違いに特に

留意し、その違いと根拠についても全般季節指示

報に適宜記述する。なお、１か月予報発表日には、

予報の根拠等を記した全般季節予報支援資料を、

気象業務支援センターを通じて民間気象事業者等

部外向けに配信している。 

さらに、１か月予報発表日には、予報内容を補

足する解説資料を作成し、予報とともに発表する。 

 

（２）予報資料解釈上の留意点 

ここでは、１か月予報の予測資料を解釈する上

での留意点について記述する。 

第 3.1節で述べたように、１か月予報では前半

（第２週目まで）はブロッキング高気圧の発生・

発達や上述した準定常ロスビー波束の伝播などに

よる高気圧や低気圧の強まりを初期値問題として

予測することが十分可能である（第１種の予測可

能性）が、その予測可能性が小さくなる後半（第

３～４週目）は、海面水温など境界条件による第

２種の予測可能性も頼りに予測を行うことになる。 

しかし、１か月予報モデルでは、①与える海面

水温の初期偏差が持続すると仮定していることや、

②熱帯域での海面水温と降水量の相関が強すぎる

（第 3.2.3項（２））こと、③期間後半の MJOに伴

う対流活発域の東進の予測精度が低い（第 3.2.3

項（１））ことから、１か月予報の期間後半におい

て、対流活動の活発あるいは不活発な領域が固定

される傾向にあり、その対流活動が亜熱帯ジェッ

トの蛇行を固定化し、日本付近の偏差場の予測に

悪い影響を与えることがある。MJOは、それがよ

く予測できれば１か月予報後半の重要な根拠とな

りうるが、残念ながら現状では正確に予測できず、

逆に１か月予報後半の誤差の要因となることも多

い（第 3.2.3項（１）参照）。MJOの予測とその影

響の評価は、１か月予報作業における重要なポイ

ントである。 

熱帯域では、夏季のフィリピン周辺など一部を

除き、初期場の海面水温が１か月程度は持続する

傾向があることから、一般的には初期場の偏差の

傾向が持続するとみることは妥当である。しかし、

１か月予報モデルでは海面水温と対流活動の相関
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が強すぎることから、例えば海洋大陸周辺で海面

水温が正偏差の場合、それに対流活動が強く応答

して、海洋大陸で活発となる傾向がある。このと

き、MJOの対流活発な位相が期間前半に海洋大陸

を通過するタイミングであった場合、後半は不活

発になる可能性が比較的大きいが、１か月予報モ

デルでは対流活発な状態が続いてしまう傾向があ

る。寒候期であれば、この対流活動に応答して、

亜熱帯ジェットへ影響が及び、亜熱帯ジェットが

中国付近で北上し、日本付近で南下する傾向が出

やすい。もし、この影響により日本付近で明瞭な

低温が予想されていた場合には、モデルの予測特

性を考えて、低温傾向を弱めることを検討する必

要がある。 

次に、夏季の例として、太平洋高気圧の予想へ

の留意点について述べる。太平洋高気圧の強まり

には、チベット高気圧北縁を流れる亜熱帯ジェッ

ト上を伝播する準定常ロスビー波束の伝播のほか、

フィリピン付近の対流活動が関連している（第

2.3.3項（２）と（３）参照）。夏季のフィリピン

付近は実況と３～４週先の海面水温が弱い負相関

であることから、初期場でフィリピン付近の海面

水温が負偏差の場合で、期間前半、対流活動が不

活発な場合には、期間後半は活発化する可能性を

検討する必要がある。特に、MJOの対流活発な位

相が西部太平洋を通過したあとに、対流活発域が

北西進して、フィリピン付近で対流活動の活発な

状態が一定期間持続することが実際にはよくある

（第 2.4.2項（６）参照）。このことから２週目に

西部太平洋赤道域を MJOに伴う対流活発位相が通

過するものの、３週目以降、フィリピン付近で海

面水温が平年より低いために対流活動が不活発な

状態が続くと予想がされていた場合には、活発化

する可能性を十分考慮する必要がある。 

以上は熱帯域でのモデルの特性による留意点で

あるが、中高緯度循環場のモデル特性を踏まえた

留意点として、第 3.2.3項（２）で述べたように

ブロッキングの予測は、実際の出現頻度に比べて

小さい傾向にあることから、ブロッキングがある

程度のメンバーで予想されていた場合には、その

発生や持続の可能性を十分踏まえた検討が必要と

なる。 

以下、夏季と冬季の予測事例（前者は１か月予

報、後者は異常天候早期警戒情報）を用いて、予

報作業の要点を示すこととする。 

 

（３）１か月予報事例（夏季の例） 

2012年７月19日を初期値とする2012年７月21

日～８月 17日の数値予報プロダクトをもとに予

報の作成事例を示す。資料は、第 4.1.1項の FAX

資料の解説で利用した第 4.1.1図～第 4.1.4図で

ある。予測された循環場について解釈し、数値予

報ガイダンスをもとに、予測される天候と気温、

降水量などの確率予報を作成する。実況の解釈（第

4.1.1図）については割愛する。 

 

ア．１か月平均場 

第 4.1.2図の４週平均場（7/21～8/17）によれ

ば、ユーラシア大陸上には偏西風の蛇行に伴う正

偏差と負偏差が交互に並ぶ波列が見られ、沿海州

付近が気圧の尾根となり、日本付近は高気圧に覆

われやすいと解釈できる。5,880mの等高度線で代

表される亜熱帯高気圧（太平洋高気圧）は、日本

の南東海上から本州付近に張り出すが、沖縄・奄

美への張り出しは弱く、高気圧縁辺で湿った気流

の影響を受けやすい可能性があると解釈できる。 

地上気圧は、太平洋高気圧の軸が平年よりやや

北に偏っている。これは後述するように、１週目

にオホーツク海から南下した高気圧が反映されて

いること、およびフィリピン周辺で降水量が多く

予測されているように、フィリピン北東での対流

活動の強まりに対する応答（PJパターン（第 2.3.3

項（２）参照））と、期間内持続する沿海州での気

圧の尾根の位相が影響している。期間後半の対流

活動や気圧の尾根や谷の位相については信頼性が

小さいことから、特徴はやや割り引く。ただし、

日本周辺でのスプレッドは比較的小さく、本州付

近は正の高偏差確率域に位置している（第 4.1.3

図）ことから、本州付近の高度が高い、すなわち

高気圧に覆われやすいという信頼性は比較的大き
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いと考えられる。 

850hPa気温は東・西日本は弱い負偏差となって

いるが、高気圧に覆われやすいことを考慮すると、

ウ．で述べる理由もあり、正偏差にやや上方修正

して考えたい。 

 

イ．１週目平均場（7/21～7/27） 

500hPa高度は、ユーラシア大陸上で波列が明瞭

であり、60̊N帯を吹く寒帯前線ジェットに沿う波

束伝播により、沿海州からオホーツク海付近のリ

ッジが強められている。これに伴い、地上では前

半はオホーツク海高気圧が強められる。地上気圧

では北海道の南東に高気圧があるが、この１週間

内でオホーツク海高気圧が次第に南下し、太平洋

高気圧との気団差が小さくなり、北海道の南東で

勢力を強めることに対応している。 

850hPa気温ではオホーツク海高気圧の南下に

対応して、偏差-1℃以下の領域が北・東日本から

東海上に分布している。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

ウ．２週目平均場（7/28～8/3） 

500hPa高度は、5,880mの等高度線で示される亜

熱帯高気圧の勢力が日本付近で強まり、東・西日

本を覆うと予測されている。日本付近での正の高

偏差確率が大きく、北～西日本が高気圧に覆われ

る確度は高いと評価できる。この高気圧の強まり

には、フィリピン北部付近で対流活動が活発にな

る（第 4.1.9図）ことが関係しているとみられる

（PJパターン）。地上気圧でも500hPa高度と同様、

太平洋高気圧が本州付近を覆うと予測される。 

第4.1.4図右下の200hPa速度ポテンシャルから、

MJOの対流活発な位相が、２週目にかけて西太平

洋を通過すると予測（赤線で示した相対的な極大

域が対流活発な場所に対応）されている。夏季に

は対流活発な位相が西太平洋に達した後、対流活

発域が西太平洋を北西進することは現実の大気で

はよくみられることから、フィリピン北部付近の

対流活発域の予測についてはある程度信頼できる。

また、１か月予報モデルのハインドキャストの結

果では、この時期の第２週の対流圏上層の発散偏

差の解析とモデルのアノマリー相関（第 4.1.10

図）は、PJパターンに係る領域（フィリピン周辺）

で 0.4～0.6程度あり、フィリピン付近の対流活動

は２週目においても予測可能であるといえる。 

 

 

 

 

 

 

 

第 4.1.9図 850hPa流線関数偏差と降水量偏差

（2012年７月 19日初期値の第２週） 

実線(負の値は点線)は 850hPa流線関数偏差(１×

106m2/s)、陰影は降水のモデル気候値からの偏差

(mm/day)。等値線間隔は１×106m2/s。 

第 4.1.10図 200hPa速度ポテンシャルの解析と

１か月予報モデルの予測のアノマリー相関（７月

20日初期値の第２週） 

2011年（平成 23年）３月に運用開始した１か月

予報モデルのハインドキャストの結果に基づく。 
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850hPa気温は、東日本以西で負偏差となってい

る。通常 500hPa高度と地上気温や 850hPa気温の

相関は高く、この時期に亜熱帯高気圧に覆われた

場合には 850hPa気温は正偏差となることが多い。

第 4.1.11図には７月下旬に東・西日本が亜熱帯高

気圧に覆われたときの実況に関する合成図を示す

が、高気圧の軸の北側では、850hPa気温は正偏差

となっており、個別の事例でもほぼ例外なく、本

州上は正偏差となっている。これらのことから、

信頼度の大きいフィリピン付近の対流活動の強ま

りによって日本付近の高気圧が強まり、北～西日

本が高気圧に覆われるとみれば 850hPa気温は正

偏差と考えるべきであろう（実際、このときはモ

デル通り高気圧に覆われ、下層の気温も正偏差と

なった）。 

 なお、沖縄・奄美では、高気圧の縁辺にあたり、

湿った気流の影響を受けやすいとみられる。 

 

エ．３～４週目平均場（8/4～8/17） 

 500hPa高度場では、北半球中緯度帯全域で波列

パターンが明瞭となり、極東域でも華北付近が気

圧の谷となり、沿海州付近が気圧の尾根となる。

これは、準定常ロスビー波束が亜熱帯ジェット気

流上を伝播する、いわゆるシルクロードパターン

（第 2.3.3項（３）参照）に類似して、日本の北

東で尾根を強めているように見える。３～４週目

ともなると、こうした気圧の尾根や谷の位置には、

不確定性が大きくなるが、沿海州の尾根付近では

正の高偏差確率も見られることから、気圧の尾根

となる傾向は採用する。亜熱帯高気圧は、日本の

南海上から東日本方面に張り出す予測となってお

り、この張り出しには、亜熱帯ジェット上の気圧

の尾根および２週目にフィリピン付近で見られた

対流活動の活発な状況がやや北上しつつ続いてい

る（図略）ことが影響している。フィリピン付近

の対流活動が活発な状態が継続するのには、海面

水温固定（フィリピン周辺で正偏差）の影響が大

きく、この影響は多少割り引いて考える必要があ

る。 

モデルの循環場通り考えれば、東・北日本は高

気圧に覆われて晴れて高温と見込まれ、西日本や

沖縄・奄美は高気圧周辺部にあたり、湿った気流

の影響を受けやすく、気温はより天気のぐずつく

沖縄・奄美で低温傾向、西日本は平年程度と予測

される。確率に翻訳する場合に、これらの特徴を

全体にやや気候値に寄せて考える。 

 

オ．数値予報ガイダンス 

数値予報ガイダンスは、MOS方式で作成されて

おり、数値予報モデルの予報精度も織り込んだ確

率となっていることから、基本的にはガイダンス

に沿って作成すべきものである。ただし、地上気

温を予測因子として利用しており、海上の格子も

一部含まれている（総合的な成績は 850hPa気温な

ど下層の気温よりも地上気温を利用した方がよい

ことから、予測因子として採用している）。このた

め、初期場の海面水温が極端に高いあるいは低い

ときは、循環場が大きく変動する場合であっても、

第 4.1.11図 東・西日本が７月下旬に亜熱帯高気

圧に覆われた年の合成図 

上段：500hPa高度（太実線、60m毎）と偏差（細

実線、30m毎） 

下段：850hPa気温（太実線、３℃毎）と偏差（細

実線、１℃毎） 

500hPaで東日本、西日本ともに 5,880m以上の年

（1979, 1987, 1992, 1995, 1996, 2001, 2002, 

2010年）の合成図。 
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海面水温偏差が固定であるため、極端な海面水温

の影響が反映され、特に期間後半は循環場の予測

と矛盾する結果が出ることがある。その場合には

循環場の予測の信頼性を加味しつつ、修正して利

用することを検討する。この事例では、そのよう

なことはなく、概ね予測される循環場と矛盾はな

いことから、ガイダンスに沿った確率予報の組み

立てを行う（ガイダンスの一覧は省略）。ただし、

２週目は、500hPa高度場の亜熱帯高気圧の強まり

の予測を踏まえて、ガイダンスを高温側にシフト

する、３～４週目はフィリピン付近の対流活動の

持続などの不確定性を踏まえて、ガイダンスを多

少気候値側に寄せるなどの微調整を行う。 

また、１週目の気温の確率については、週間天

気予報を考慮する必要がある。 

同様に、月降水量及び月間日照時間の確率も検

討する。ガイダンスは、北日本から西日本で少雨・

多照傾向を沖縄・奄美で多雨・寡照傾向を予測し

ており、循環場や予測精度の高い気温との整合も

よいことから、概ねガイダンスを採用する。 

 

カ．予報の作成 

以上を総合して、予想される天候と気温、降水

量、日照時間などの確率予報を作成する。実際に

2012年７月 20日に発表した１か月予報（全般予

報）を第 4.1.12図に示す。「特に注意を要する事

項」は、災害につながるような長期間の現象の継

続や急激な変化等が予想される場合、異常天候早

期警戒情報で早期の警戒を呼び掛けている場合、

注意を喚起することを目的として必要に応じ記述

する。本事例では、この時期の気温は稲作等農作

物への影響が大きいことなどから、期間の前半、

気温の変動が大きい北日本で、その旨記述した。

予想される天候には、天気日数ガイダンスおよび

平年値から想定される向こう１か月の天候につい

て記述するほか、気温・降水量・日照時間等の確

率予報で特徴のある最大確率の階級について記述

する。 

 

 

 

 

第 4.1.12図 2012年（平成 24年）７月 20

日発表の全般１か月予報 

左図から右図に続く。 
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（４）異常天候早期警戒情報事例（冬季の例） 

 2012年１月16日を初期値とする2012年１月18

日～１月 31日の数値予報プロダクトをもとに予

報の作成事例を示す。資料は、第 4.1.1項の FAX

資料の解説で利用した第 4.1.5図～第 4.1.7図で

ある。予測された循環場について解釈し、数値予

報ガイダンスをもとに、異常天候早期警戒情報の

発表基準である「かなり高い」あるいは「かなり

低い」確率が 30%以上であるか判断し、基準に達

すると見込まれる場合に発表する。実況の解釈に

ついては本項（３）同様に割愛する。 

 

ア．対象期間の循環場 

 １週目から２週目にかけて、極東域では大きく

見れば、高緯度側が正偏差、中緯度帯が負偏差の

傾向が予測されている。このため、極東東西指数

は、期間中低指数が継続する予測となっている。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

このモデルのハインドキャストによる極東東西指

数のアンサンブル平均と観測との相関係数は冬季

には 0.6程度あり（第 4.1.13図）、こうした帯状

の偏差場の持続は十分予測可能である。その中で

日本付近は、１週目にカムチャツカ半島の北にあ

るブロッキング高気圧が発達し、中緯度帯の偏西

風の蛇行に伴う気圧の尾根が日本付近に東進する

予測となっている。このため、１週目は北日本か

ら西日本まで高温傾向となる。２週目にかけては、

カムチャツカ半島のブロッキング高気圧は波束を

射出し、次第に西進しつつ弱まると予測されてい

る。一方、亜熱帯ジェット気流および寒帯前線ジ

ェット気流沿いの準定常ロスビー波束伝播により、

日本付近でトラフが深まると予測されている。日

本付近でかなりの低温となり、その状態が約１週

間以上持続するタイプの循環場（第 4.1.14図）に

近く、典型的な低温パターンを予測している。ス 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

第 4.1.14図 低温持続型の 500hPa高度偏差の合

成図（低温開始日） 

正（負）偏差は赤（青）で示している。矢印は 300hPa

の波の活動度フラックス。単位は 106m2/s２。500hPa

高度偏差の等値線間隔は 15m。陰影は、ｔ検定で

5%の危険率で有意な高度偏差の領域を示す。 

７日間平均気温偏差が、「かなり低い」閾値を下回

る期間が１週間以上継続する場合を 1979/80年～

2007/08年冬の期間で抽出し、「かなり低い」閾値

を下回った初日の 500hPa高度偏差の７日間平均

場を合成した。 

第 4.1.13図 極東東西指数の解析と１か月予報

モデルの予測の時系列図および散布図（１月 10

日初期値の第２週） 

上段：時系列図（黒線は解析、青線はアンサンブ

ル平均、×印は各メンバー）。1979～2004

年、単位はｍ。右上の数値は相関係数。 

下段：散布図（横軸は解析、縦軸は予報。黒丸は

アンサンブル平均、×は各メンバー）。1979

～2004年の 26年分をプロット。 

平成 23年（2011年）３月に運用開始した１か月

予報モデルのハインドキャストの結果に基づく。 
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プレッドが小さく、かつ日本を含む極東中緯度帯

での正の高偏差確率を予測していることから、信

頼度は大きいと判断される。 

 

イ．数値予報ガイダンス 

 第 4.1.15図に、北陸地方の確率予測資料を掲載

する。７日間平均気温のかなり低い確率が１月 23

日から 30%以上となっている。図には示さないが

東北地方と北海道地方を除き、全国でかなり低い

確率が 30%以上となっている。これらのことから、

北日本を除き、低温に関する異常天候早期警戒情

報を発表することが適当であると判断する。 

ウ．異常天候早期警戒情報の作成 

 実際に 2012年１月 17日に発表した北陸地方の

異常天候早期警戒情報を第 4.1.16図に示す。 

情報は、警戒期間、対象地域、警戒事項（「かな

りの低温」「かなりの高温」）および確率（30%以上）

と解説文で構成される。解説文には、これらの期

間や地域等のほか、農作物の管理など注意事項を

記述する。また、一定の条件を満たした場合には、

夏季には熱中症への注意喚起（平成 23年（2011

年）より）、冬季には降雪への注意喚起を付加する

（平成 24年（2012年）11月より）。なお、２週間

先までに、気温の変動が大きい場合、１週間程度

先までに顕著な低温や高温が予想されている場合、

気温に関する天候情報が出されている場合などに

は、その旨、解説を補足することもある。 
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第4.1.15図 2012年１月16日初期値の７日平均気

温確率ガイダンスの時系列図（北陸地方） 

７日平均気温の各階級に入る確率で、棒グラフの各

色は以下の階級を表す。 

青色：「かなり低い」、水色：「低い（かなり低いを除

く）」、肌色：「平年並」、橙色：「高い（かなり高いを

除く）」、赤色：「かなり高い」 

低温に関する異常天候早期警戒情報（北陸地方） 
平成２４年１月１７日１４時３０分 
新潟地方気象台 発表 
 
要早期警戒 
警戒期間 １月２３日頃からの約１週間 
対象地域 北陸地方 
警戒事項 かなりの低温（７日平均地域平年差－２．１℃以下） 
確率   ３０％以上 
 
 今回の検討対象期間（１月２２日から１月３１日まで）において、北陸地 
方では、１月２３日頃からの１週間は、気温が平年よりかなり低くなる確率 
が３０％以上となっています。また、この状態は１月２５日頃からの１週間 
まで継続する見込みです。 
 今後の気象情報に注意して下さい。 
 なお、北陸地方では、今後１週間程度気温は高いですが、２週目には低く 
なる見込みです。 

第 4.1.16図 2012年（平

成 24年）１月 17日発表の

低温に関する異常天候早期

警戒情報（新潟地方気象台

発表） 
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4.2 ３か月予報と暖・寒候期予報1 

 本節では、季節予報担当者が行う３か月予報お

よび暖・寒候期予報の作業内容について概説する

とともに、予測資料の見方について具体例をあげ

ながら解説する。 

第 4.2.1項では数値予測資料の FAX図を解説す

る。この項は、「平成 22年度季節予報研修テキス

トの第 1.3.1項」（竹川 2010）及び「配信資料に

関する技術情報（気象編）第 301号関連お知らせ

季節予報（３か月、暖・寒候期予報）の改善につ

いての第 4.1節」（気象庁 2010）と内容的には同

じものだが、本テキストでの参照などを加えて記

述し直したものである。 

第 4.2.2項では統計的予測手法（最適気候値

(OCN)手法）について解説する。この項は、「平成

10年度季節予報研修テキストの第 3.3節」（和田

と石原 1998）をもとに 1981～2010年で検証した

表を追加している。 

第 4.2.3項では天候表現について解説する。 

第 4.2.4項では寒候期予報の具体例をもとに３

か月、暖・寒候期予報の作成について説明する。

この項は、「平成 22年度季節予報研修テキストの

第 1.4節」（竹川 2010）をもとに、予報事例を暖

候期予報から寒候期予報に換えて記述している。 

 

4.2.1 FAX図の解説 

第3.3節で述べたとおり、３か月予報および暖・

寒候期予報に用いられている数値予報モデルは、

大気と海洋を一体的に取り扱う大気海洋結合モデ

ル(Coupled General Circulation Model; CGCM)

である。季節予報資料（FAX図）は、CGCMの結果の

出力図で、熱帯の海洋の動向、熱帯域を中心とし

た大気循環、中・高緯度循環に加えて各種循環指

数などから構成されている。 

なお、３か月予報および暖・寒候期予報で用い

られているCGCMによる予測には系統誤差（バイア

ス）が含まれている（第3.3.3項参照）。僅かな平

年偏差をもとに予報する季節予報では、この系統

                                                      
1 大久保 忠之 

誤差は予報に対しての影響が大きい。このため、

過去事例の予報実験（ハインドキャスト：30年分）

の結果から系統誤差を推定し、それを補正した値

をFAX図に使用している（ただし、偏差以外の３か

月予報資料（２）～（４）の降水量と大気の循環

の予想図、および暖・寒候期予報の同要素は除く）。 

以下の①～⑮では３か月予報のFAX図の詳細を

示す。暖・寒候期予報のFAX図については、３か月

予報に準じており、⑯で簡単に解説し、第4.2.4

項で予報作成事例のサンプルとして示す。①から

⑮には、標題に続いて各項の等値線間隔等の詳細、

資料のサンプルなど、関連する図表の番号を付加

したので参照されたい。また、各分布図の右上に

N:○○として、図に使用したアンサンブルメンバ

ー数を示す。通常はN:51となるが、数値予報に何

らかの障害が発生した場合には、利用可能なメン

バーを用いて図の作成を続行するため、51より小

さな数となる。 

なお、３か月予報のFAX図の（１）のOCNについ

ては第4.2.4項で記述する。その他の関する図表類

は本節の最後にまとめて掲載する。 

 

①熱帯・中緯度実況解析図（３か月予報資料（２）

１～４段）（第4.2.1表、第4.2.1図） 

海面水温と大気循環の関係を中心とした実況を

把握すること、および数値予報の検証に利用する

ための資料である。要素は、海面水温(Sea Surface 

Temperature; SST)、200hPa速度ポテンシャル、

200hPa流線関数、850hPa流線関数、およびそれら

の平年偏差である。 

平均期間は、予報発表月を含む前３か月平均と

１か月平均である。ただし、予報初期値の日付か

ら予報発表月の月末までは、実況値のかわりにア

ンサンブル平均予測値を用いる。平年偏差の計算

に用いる平年値は、SSTについては船舶やブイなど

の現場観測データに基づく全球海面水温解析

(COBE-SST)の日別平滑平年値の期間平均である。

大気の予測資料には、大気長期再解析(JRA-25)お

よび気象庁気候データ同化システム(JCDAS)の日

別平滑平年値の期間平均を用いるが、一部含まれ
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る予報部分については過去事例の予報実験の平均

値（数値予報モデル平年値）を用いている。なお、

JRA-25の概要は、大野木(2007)を参照されたい。 

速度ポテンシャルと流線関数とその平年偏差を、

熱帯循環場とその中・高緯度への影響を把握する

ために掲載する。流線関数は中・高緯度と違って、

熱帯域では対流圏の下層と上層で逆向きになるこ

とが多く、それを確認するために200hPaと850hPa

面を用いている。また、大規模な対流活動に伴う

対流圏上層の発散風が、地球回転の影響を受けて

回転成分を強制し、それが波束伝播を通して中・

高緯度の循環に影響を与えることが多いので、そ

の過程を理解しやすいように、発散風に関係する

速度ポテンシャルと回転成分に関係する流線関数

を描画している。発散風は速度ポテンシャルの等

値線に直交し、値の小さい方から大きい方に向か

って吹き、等値線の間隔が狭いほど強い。一方、

回転成分は、流線関数の等値線に沿って値の小さ

い方を左手に見て吹き、やはり等値線の間隔が狭

いほど強い。両者の定義や発散風と回転成分との

関係については第5.3.2項を参照して頂きたい。 

 

②実況および予想の時間－経度断面図（３か月予

報資料（２）の最下段）（第4.2.1表、第4.2.1図） 

太平洋赤道域やインド洋赤道域のSSTの変化の

特徴を把握し、風応力（海上風が海面を引きずる

ように働く力）の変動等に伴う赤道域の海洋貯熱

量(Ocean Heat Content; OHC)の変動とSSTの変動

の経過と予測について把握するための資料である。

OHCは、海洋に貯えられている熱量の指標で、海面

から深さ300mまでを鉛直平均した水温として定義

される。OHCを監視することにより、SST平年偏差

の実況や予測に対して、エルニーニョ／ラニーニ

ャ現象などスケールの大きな変動との関係をつか

むことができる。例えば太平洋赤道域におけるOHC

の正偏差の東進は、エルニーニョ現象の発達や維

持に関連している。OHC偏差には東西風応力偏差が

寄与しており、西風（正）偏差はOHC正偏差の東進

を、東風（負）偏差はOHC負偏差の東進を励起する

要因となる（第2.4.3項（３）参照）。 

掲載図は時間－経度断面図で、要素は、赤道域

におけるSST平年偏差（5゚S～5゚N）、OHC平年偏差

（0.3゚S～0.3゚N）、東西風応力平年偏差（0.15゚S

～0.15゚N）である。期間は、６か月前から３か月

先で、半旬平均データの３半旬移動平均値（1:2:1

の重みつき）の前６か月の解析値と３か月先まで

のアンサンブル平均予測値である。平年偏差を計

算するために用いる平年値は、SSTについては、

COBE-SSTの日別平年値の半旬平均である。OHCと東

西風応力については、全球海洋データ同化システ

ム(MOVE/MRI.COM-G)の半旬平年値である。 

 

③熱帯・中緯度予想図（３か月予報資料（３）（４））

（第4.2.1表、第4.2.2図、第4.2.3図） 

SST平年偏差に対する熱帯および中緯度大気の

平均的な応答を把握するための資料である。要素

は、SSTの平年偏差、熱帯域の水蒸気の凝結による

非断熱加熱偏差の予測を把握するための降水量平

年偏差、200hPaの速度ポテンシャルと平年偏差、

200hPaと850hPaの流線関数と平年偏差で、予測値

はすべてアンサンブル平均値である。平均期間は、

予報期間の３か月平均と月平均である。３か月平

均と１か月目の予測が１枚に収められ、同様の形

式で２か月目と３か月目の予測が１枚に収められ

ている。 

平年値は、SSTについては、COBE-SSTの日別平年

値の期間平均である。降水量と大気の循環につい

ては、モデル平年値を用いている。 

熱帯の大気循環場はエルニーニョ現象などの

SSTの状態を反映した特徴的なパターンを示すこ

とが多い（第2.4.3項（８）ウ．参考）。 

 

④SST高偏差確率分布図、降水量高偏差確率分布図

（３か月予報資料（５）左上の２段）（第4.2.1

表、第4.2.4図） 

SSTと降水量の確率的な予測を把握するための

資料である。予測されたSST（系統誤差補正後）平

年偏差と降水量平年偏差の絶対値が、解析値の標

準偏差の0.43倍を超える場合を高偏差と定義し、

アンサンブルメンバーのうち何割のメンバーがこ
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のしきい値を超えるかを示す。正規分布を仮定す

れば、平年（標準偏差を計算した期間）の解析値

の約33%が標準偏差の0.43倍のしきい値の範囲内

に納まる。つまり標準偏差の0.43倍のしきい値は、

解析値を「高い：並：低い=1:1:1」に分けるもの

である。高偏差確率は、メンバーのうち何割が「高

い」あるいは「低い」階級を予測したかを示すも

のであり、割合が50%以上の領域を影で示す。平均

期間は、予報期間の３か月平均である。 

西太平洋熱帯域など、SST変動の標準偏差が小さ

く、平年偏差の値が小さくても平年との隔たりを

大きく評価すべき領域が存在するが、高偏差確率

は、こうした領域の傾向を把握することにも利用

できる。 

 

⑤熱帯域海面水温偏差・降水量偏差・帯状平均

500hPa高度偏差のヒストグラム（３か月予報資料

（５）右上の３段）（第4.2.4図） 

日本の天候と比較的相関の高い熱帯域のSSTお

よび降水量の確率的な予測を把握するための資料

と、北半球規模のジェット気流の北偏・南偏、亜

熱帯高気圧の強さなどと関連する500hPa高度平年

偏差の北半球帯状平均の確率的な予測を把握する

ための資料である。掲載する領域は、SST平年偏差

については、NINO.3（エルニーニョ監視海域）、

NINO.WEST（西太平洋熱帯域）、IOBW（インド洋熱

帯域）、インド洋北部の４海域としている。降水

量平年偏差については、CI1領域（アラビア海東部

～ベンガル湾）、CI2領域（フィリピン付近～フィ

リピンの東）、DL領域（赤道の日付変更線付近）、

SAMOI領域（夏季アジアモンスーン領域）である。

以下、各領域の地理上の正確な位置は第4.2.2表に

掲載した。帯状平均500hPa高度平年偏差について

は、日本が存在する緯度を含む20゚N～30゚N、30゚N

～40゚N、40゚N～50゚Nの３つの緯度帯としている。

これらの領域のSSTや対流活動(OLR)と日本の天候

の関係は、若林と濱田(2004)に整理されているの

で参照されたい。また、それらのメカニズムにつ

いては第2.4.1項を参照されたい。 

ヒストグラムは、各階級に入るアンサンブルメ

ンバーの全体に対する比率を表示しており、降水

量平年偏差と帯状平均平年偏差については、標準

偏差で規格化し、階級の幅は見やすさを考慮し標

準偏差の1/4とした。SST平年偏差については規格

化せず、階級の幅は、エルニーニョ監視海域が

0.25℃、西太平洋熱帯域が0.075℃、インド洋熱帯

域とインド洋北部が0.05℃とした。この階級幅は、

これらの海域における標準偏差のおおむね1/4に

相当する。なお階級値の比率が0.4を超えた場合、

超過部分については表示されない。図の右下端に

は参考のため、平均０、分散１の正規分布、つま

り標準正規分布のヒストグラムを付加した。これ

と比較することにより、気候学的な確率分布から

のずれの大きさを把握することが出来る。 

なお、降水量の標準偏差は、④同様に予報期間

の３か月平均から求めている。帯状平均500hPa高

度の標準偏差は、JRA-25及びJCDASの日別値の90

日移動平均の標準偏差を用いた。３か月予報資料

（９）では標準偏差で規格化した循環指数類の30

日移動平均時系列図を掲載しており、この資料と

の整合性を考慮し、３か月平均場の標準偏差は用

いなかった。 

 

⑥熱帯域海面水温偏差時系列図（３か月予報資料

（５）下から２段目の左から３つ）（第4.2.4図） 

海洋の長期変動を考慮した上で、予測されるSST

平年偏差を解釈するための資料である。要素は⑤

で示した領域のうちNINO.3、NINO.WEST、IOBWの３

海域のSST平年偏差である。解析値については予報

対象とする３か月平均について、予報前年までの

過去30年分の時系列データを表示している。予測

値は、３か月平均の各メンバーの値を×、アンサ

ンブル平均と標準偏差の幅（スプレッド）を黒丸

で表示している。 

 

⑦熱帯域海面水温偏差時系列図（３か月予報資料

（５）最下段の左から３つ）（第4.2.1表、第4.2.4

図） 

最近のエルニーニョ／ラニーニャ現象等の発生

状況、それに伴うインド洋のSST変動を把握するた



- 240 - 
 

めの資料である。要素は⑥で示した領域と同じ

NINO.3、NINO.WEST、IOBWの３海域のSST平年偏差

である。解析値については予報初期月の過去60か

月分の時系列データを表示している。予測値は、

月平均の各メンバーの値を×、アンサンブル平均

と標準偏差の幅（スプレッド）を黒丸で表示して

いる。 

 

⑧北半球帯状平均500hPa高度偏差時系列図（３か

月予報資料（５）下２段の右２列）（第4.2.4図） 

月別に帯状平均場の変動の傾向を把握するため

の資料である。⑤で示した３つの緯度帯としてい

る。 

 

⑨北半球実況解析図（３か月予報資料（６））（第

4.2.1表、第4.2.5図） 

循環場の実況を把握すること、および数値予報

の検証に利用するための資料である。要素は、期

間平均した500hPa高度、850hPa気温、海面更正気

圧、およびそれらの平年偏差である。平均期間は、

予報発表月の前３か月平均、予報発表月を含む前

３か月平均、予報発表月の前１か月平均、予報発

表月の１か月平均である。ただし、予報発表月を

含む前３か月平均、予報発表月の１か月平均の資

料に関しては、予報初期値の日付から予報発表月

の月末までは系統誤差補正後のアンサンブル平均

予測値を用いる。 

 

⑩北半球予想図（３か月予報資料（７））（第4.2.1

表、第4.2.6図） 

北半球中高緯度大気循環場の予測を把握するた

めの資料である。要素は、アンサンブル平均（系

統誤差補正後）した北半球域の500hPa高度と平年

偏差、極東域の850hPa気温と平年偏差、極東域の

海面更正気圧と平年偏差である。平均期間は、予

報期間の３か月平均と月平均である。 

 

⑪北半球高偏差確率分布図（３か月予報資料（８）

の上半分）（第4.2.1表、第4.2.7図） 

北半球中高緯度大気循環場の予測の偏りや信頼

性を把握するための資料である。④と同様に予測

された北半球500hPa高度（系統誤差補正後）平年

偏差の絶対値が、解析値の標準偏差の0.43倍を超

える場合を高偏差と定義し、アンサンブルメンバ

ーのうち何割のメンバーがこのしきい値を超える

かを示す。割合が50%以上の領域を影で示す。平均

期間は、予報期間の３か月平均と月平均である。

解析値の標準偏差は、平年値を作成したものと同

じデータソースから作成した。ただし、３か月平

均場については90日移動平均場の標準偏差を、１

か月平均場については30日移動平均場の標準偏差

をそれぞれ日別に求め、該当する日付の値（期間

の先頭の日付からの90日および30日平均場の標準

偏差）を用いた。 

 

⑫循環指数類ヒストグラム（３か月予報資料（８）

の下半分）（第4.2.7図） 

北半球中高緯度大気循環場の予測の分布状況を

把握するための資料である。標準偏差で規格化し

た各種循環指数類（系統誤差補正後）のヒストグ

ラムで、階級の幅は見やすさを考慮し標準偏差の

1/4とし、階級に入るアンサンブルメンバーの全体

に対する比率を表示している。循環指数類の種類

は、北半球全体の大規模な循環の特徴を把握する

ための北半球東西指数・極渦指数・北半球500hPa

高度の第１～３主成分スコア、日本の天候に特に

関係の深い極東域の循環の特徴を把握するための

東西指数（北半球）・東西指数（極東域）・東方

海上高度・オホーツク海高気圧指数・沖縄高度・

極渦指数（北半球）・極渦指数（極東域）・40度

西谷指数・極東中緯度高度・小笠原高度である。

図の右下端には、標準正規分布のヒストグラムを

付加した。循環指数等の定義は第4.2.2表のとおり

である。これらの循環指数類と日本の天候との統

計的な関係については、若林と濱田(2004)に整理

されているので参照されたい。標準偏差は、高偏

差確率分布図と同じように、90日平均場の各循環

指数について求めたものを用いている。 

主成分分析は大気の大規模な循環パターンを同

定するためによく使われ、気象庁では冬期の第１
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主成分は北極振動(Arctic Oscillation; AO)の指

標に用いている。また、主成分分析の作成には1958

～2010年の30゚N以北の各季節３か月平均（春：３

～５月、夏：６～８月、秋：９～11月、冬12～２

月）500hPa高度平年偏差について面積重みをかけ

た2.5度×2.5度の各格子点の共分散行列を用いた。

通常の主成分スコアとは違い、計算した期間の分

散が１になるよう各主成分スコアを固有値の平方

根で割った値を用いる。各季節の第３主成分まで

の空間パターンと寄与率を第4.2.13図に示す。た

だし、空間パターンは、共分散行列の固有ベクト

ルに固有値の平方根をかけたもので単位はｍであ

る。規格化した各主成分スコアが１のときの典型

的な平年偏差の空間分布を示していると考えてよ

い。予報値の主成分を計算するのに用いる固有ベ

クトルは、予報対象とする３か月のうち２か月以

上含まれる季節のものを使う。例えば、１～３月

の予報には冬の固有ベクトルを用いる。本来、該

当する３か月平均場の主成分分析の結果を用いる

べきとも考えられるが、主成分が毎月変わると予

報資料として利用しにくいことを考慮してこのよ

うな扱いとした。 

 

⑬循環指数類30日移動平均時系列図（３か月予報

資料（９）の上２段）（第4.2.8図） 

日本付近の天候に関係の深い循環場などの季節

内の時間スケールでの変動について、実況経過と

アンサンブル平均、および各メンバーの予測のば

らつきを把握するための資料で、解析、および予

測（系統誤差補正後）された各種指数類の30日移

動平均値の時系列図である。時系列の期間は約７

か月分で、予報初期値の日付の前120日～前91日の

30日平均値から予報91日～120日目の30日平均値

までの212個の30日平均値がプロットしてある。日

付は30日移動平均の中心に対応（例えば12月16日

～1月15日の30日平均値は12月と１月の境界を示

す縦線上に表示）している。図中の横軸の数字は

月である。太実線は解析とアンサンブル平均予測、

およびアンサンブル平均予測の標準偏差の幅を示

している。細実線はアンサンブル予報の各メンバ

ーである。要素は、領域平均850hPa気温平年偏差

（北日本、東日本、西日本、沖縄・奄美：１か月

予報資料と同じ領域）、解析値の標準偏差で規格

化した各種循環指数（極東域の東西指数、東方海

上高度、オホーツク海高気圧指数、沖縄高度）で

ある。循環指数類の標準偏差は30日平均場である

ことを除けば⑫と同じである。 

 

⑭循環指数類３か月平均時系列図（３か月予報資

料（９）の下２段の左から３つ）（第4.2.8図） 

北半球中・高緯度大気循環場の経年変化につい

て、実況経過とアンサンブル平均、および各メン

バーの予測のばらつきを把握するための資料であ

る。実況については予報対象とする３か月平均に

ついて、予報前年までの過去30年分の時系列デー

タを表示している。予測値（系統誤差補正後）は、

３か月平均の各メンバーの値を×、アンサンブル

平均と標準偏差の幅（スプレッド）を黒丸で表示

している。 

要素は、解析値の標準偏差で規格化した各種循

環指数（極東域の東西指数、東方海上高度、オホ

ーツク海高気圧指数、沖縄高度）、北半球500hPa

高度の第１～２主成分スコアである。循環指数類

を求める際に使用する標準偏差、および主成分の

求め方は、⑫のヒストグラムと同じである。過去

30年分の実況値も、平年値と同じデータソースか

ら作成している。経年変化には、エルニーニョ現

象などに伴う数年スケールの変動、数10年スケー

ルの変動、気候ジャンプ、温暖化トレンドなどの

様々な時間スケールの変動が含まれる。 

 

⑮層厚換算温度偏差１か月平均時系列図（３か月

予報資料（９）の下２段の右端）（第4.2.8図） 

帯状平均した対流圏の温度の変動について、実

況経過とアンサンブル平均、および各メンバーの

予測のばらつきを把握するための資料である。実

況については予報初期の月の過去60か月分の時系

列データを表示している。予測値は、月平均の各

メンバーの値を×、アンサンブル平均と標準偏差

の幅（スプレッド）を黒丸で表示している。初期
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値の月も含む。平年値はモデル平年値である。要

素は、30゚N～90゚Nと30゚N～50゚Nの帯状平均した対

流圏の層厚（300hPa面と850hPa面間の層厚）換算

温度平年偏差である。 

 

⑯暖・寒候期予報資料 

暖・寒候期予報資料は、３か月予報資料にある

３か月平均に関する資料と基本的に同じで、暖候

期予報資料は６～８月、寒候期予報資料は12～２

月の３か月平均を対象としている。ただし、暖候

期予報用には、海面更正気圧と平年偏差について、

沖縄・奄美の梅雨時期に相当する５～６月、沖縄・

奄美以外の梅雨時期に相当する６～７月の２か月

平均場の資料も掲載する。天気図類については、

第4.2.4項（第4.2.9図～第4.2.11図）を参照され

たい。 

 

4.2.2 統計的予測手法（最適気候値(OCN)手法） 

最適気候値(Optimal Climate Normal; OCN)とは、

統計的手法の 1つで、過去の気候状態がさらに継

続すると仮定して、気候値（過去のある統計期間

の平均状態）をそのまま予測値とする手法である。

気温や降水量の実況から長期的なトレンドや数

10年スケールの変動を把握して、それを延長して

予報とする。年々変動より長い数 10年変動スケー

ルやさらに長期的な変動に基づく予測であり、気

温のようにトレンドやジャンプが明瞭な要素につ

いて有効である。 
具体的には、予測対象年の何年間かの気温平年

差や降水量平年比の平均値をそのまま当年の予測

値とするため、統計期間の選択が予測精度を左右

する。統計期間を過去１年間から30年間とした場

合のそれぞれの気候値と予測値の関係を調査し、

最も予測精度の良い期間を最適な統計期間として

選択する（最適年数）。予測対象は、各地域の月

平均気温と３か月平均気温の平年差、月降水量と

３か月降水量の平年比で、予測対象年の前10年間

の各要素の観測値の平均を予測値とし、その予測

値の属する階級をカテゴリー予測､10年間の観測

値の階級別出現率を確率予測としている（和田と

石原 1998）。なお、最適年数についてNOAA Climate 

Prediction Centerでは、気温は10年、降水量は15

年を用いている。 

OCNの評価結果を第4.2.3表に示す。ここでは、

RMSE（２乗平均平方根誤差）スキルスコア、Heidke

スキルスコア、およびブライアスキルスコアによ

る精度評価を示す。RMSEスキルスコアは、気温で

は北日本の冬・春・夏と沖縄・奄美の春を除いて

スキルが認められる。降水量ではほぼ全国的にス

キルはない。適中率を気候値予報（またはランダ

ム予報）の適中率 33%と比較した指標である

Heidkeスキルスコアは、気温では沖縄・奄美の秋

を除いてスキルがあり、秋の北日本と冬の北・西

日本と沖縄・奄美で適中率が高い。降水量では冬

の西日本日本海側、春の西日本太平洋側と沖縄・

奄美、夏の東日本太平洋側、秋の北日本日本海側、

東日本太平洋側、沖縄・奄美で適中率が高いほか

は適中率が低い。気候値予報との比較のブライア

スキルスコアは、気温では秋の西日本と冬の沖

縄・奄美でスキルが認められるほかはスキルがな

い。降水量では全国でスキルがない。なお、評価

指標については第 4.4節を参照いただきたい。 

 

第4.2.3表 OCN（気温・降水量）の各季節の３か月間

の精度一覧（1981～2010年） 

各値は100倍。 

スキルがあるところはオレンジ、スキルスコアが20を

超えるところはピンクで着色。 
（用語の解説） 

RS：RMSEスキルスコア⇒10年間平均値と気候値（気温

は０、降水は100）との比較 

HS：Heidkeスキルスコア⇒10年間平均値の階級の適中

率と気候値予報の適中率(33%)との比較 

BS：ブライアスキルスコア⇒10年間の出現率のブライ

アスコアと気候値予報の(33:33:33)のブライアスコア

との比較 
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降水量の予測ではスキルのある地域・季節が少

ない。これは降水量が気温と比べて気候トレンド

やジャンプが小さい一方で、年々変動は大きいこ

とが原因と考えられる。 

OCN手法による月別の予測値はリードタイム１

か月～11か月で同じ値なので、月平均気温や月降

水量のスキルは予報期間の１か月目、２か月目、

３か月目において同じである。予測精度がリード

タイムによって変化しないことは、CGCMの精度が

落ちてくる予測期間後半などにおいて、OCN手法に

よる予測資料が有用となり得る場合があることを

示している。 

 

4.2.3 天候表現の記述 

季節予報では、予報期間中の天候の経過を説明

するため、晴れや雨などの日数の多寡などや予想

される天候の特徴について月を単位として記述し

ている（平年の天候の経過については第2.2節を参

照）。 

季節予報が１か月単位で予報する天候表現の基

準は、原則１か月（28日換算）で、晴れ日数が 15.5

日以上を「晴れの日が多い」、晴れ日数が 12.4日

未満を「曇りや雨の日が多い」、周期変化の天候と

なる時期には「数日の周期で変わる」を用いてい

る。平年と同様に現れる天候には、「平年と同様に

……」（但し、「数日の周期で変わる」のみの場合

は付加しない）、平年からの偏りがある天候には

「平年に比べ……」を用いている。 

また、１か月の中で明瞭に前半と後半が分かれ

るような場合（梅雨入り／明け近くの予報など）

は、「前半は……」あるいは「後半は……」などを

用いて表現している。この基準の作成には、平年

値期間（1981～2010年）のデータを使用し、任意

の日から 14日間の天気日数の地域平均値を算出

し、対象とする 28日間の前半 14日間、後半 14

日間の「晴れ日数」の違いが 3.0日以上あれば、

前半・後半に分けて表現する。細分地域どうしを

平滑化し、予報区内にある各細分地域の「晴れ日

数」の違いが 1.5日未満であれば、両者の平均値

を、それぞれの地域細分の値に置き換える。違い

が 1.5日以上であれば、各地域細分の値をそのま

ま使う。 

以上のようなことを基本に表現しているが、予

報発表の際には、その時々の状況や地域に応じて

表現を変える場合もある。 

 

4.2.4 ３か月、暖・寒候期予報の作成 

熱帯域の海洋は、大気に比べはるかに大きな熱

容量を持ち、長い時間スケールで変動するため、

CGCMでの海水温の予測精度は各要素の中では高

く、１か月以上のリードタイムの予報には最も重

要なシグナルとなる（第 3.3.3項参照）。すなわち

３か月、暖・寒候期予報は「熱帯域の海洋等のゆ

っくりとした変動を拠り所」に行なわれているこ

とになる。３か月、暖・寒候期予報では、CGCMを

用いて、この海洋の変動の影響が熱帯域から中・

高緯度へ伝わっていき、日本へどのように及ぶか

を把握することが重要となる。また、数値予報ガ

イダンス（以下、ガイダンス）は、MOS方式が導

入され、予測因子には主に熱帯の海洋（SST偏差）

や熱帯の降水量偏差、大気の帯状平均等に関する

指数が採用されている（第 3.3.6表及び第 3.3.4

項参照）。これらのことから３か月、暖・寒候期予

報を組み立てる予報作業の流れは、 

（１）実況の把握 

（２）季節予報資料の把握と予測精度の確認 

(2.1)熱帯域の海洋の動向 

(2.2)熱帯の海面水温に伴う熱帯大気の応答 

(2.3）亜熱帯ジェット気流の蛇行やテレコネ

クションなどを介しての中・高緯度循環への

影響 

(2.4)それぞれの項目の予測精度の確認とモ

デルの採用／不採用の検討 

(2.5)日本付近の天候 

（３）ガイダンスや統計資料の検討 

（４）予報の作成 

（５）解説資料の作成 

となる。 

この項では、初めに予報作業上の留意点につい

て概説し、次に３か月、暖・寒候期予報作業の流
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れ（第 4.2.4表）に沿い、2011年９月の寒候期予

報を例に実際の予報作業手順を示す。 

第 4.2.4表 ３か月、暖・寒候期予報作業の流れ 

予報作業の流れ 作業内容と着目点 

実況の把握 

・エルニーニョ／ラニーニャ現象の

発生の有無 

・インド洋、西太平洋熱帯域の海

面水温 

・層厚換算温度（低・中・高の各

緯度帯、及び北・南半球などど

の部分に熱があるのか） 

・日本の天候経過と循環場 

・近年の傾向 

季節予報資料の把

握と予測精度の確

認 

・熱帯域の海洋の動向 

・熱帯の海面水温に伴う熱帯大

気の応答 

・亜熱帯ジェット気流の蛇行やテ

レコネクションなどを介しての中・

高緯度循環への影響 

・それぞれの項目の予測精度の

確認とモデルの採用／不採用

の検討 

・日本付近の天候 

ガイダンスや統計

資料の検討 

・数値予報ガイダンス（予測精度） 

・OCN 

・統計資料や過去事例との比較 

予報の作成 
・上記を総合的に判断して日本付

近の天候を予測 

解説資料の作成 

・予報の概要 

・予報根拠 

・最近の天候経過 

・各種資料 

 

（１）予報作業上の留意点 

海洋の実況および予測の把握には、太平洋およ

びインド洋のSST平年偏差、海洋貯熱量(OHC)偏差

（赤道）の経度―時間断面、東西風応力平年偏差

（赤道）で、過去から未来への時間変化動向を把

握する。その際、実況把握やCGCMの予測特性を総

合的に評価し、作成する必要がある。エルニーニ

ョ監視速報では、こうした点を総合的に検討した

上で、季節予報にとって重要な太平洋とインド洋

の熱帯海洋変動の今後の見通しを発表している。

この考え方に沿って熱帯のCGCMの予測結果を解釈

する。一般的にはCGCMの熱帯SST予測精度は高くそ

のまま採用できる場合が多い。しかし、時に実況

の推移などから大きく修正して考える場合がある。

その場合には、CGCMで表現されているSSTや対流活

動、循環場の特徴を割り引いて気候値に近づける

こと等の検討や、OCN手法による予測を重視して予

報を組み立てる必要がある。季節予報資料の把握

で特に重要なことは、エルニーニョ／ラニーニャ

現象（あるいはその傾向）が予測されているか否

かで、エルニーニョ／ラニーニャ現象が予測され

ていれば、SST偏差等に典型的な特徴が現れている

のか、異なる場合はその特徴の相違点とそれが日

本の天候に与える影響について整理する。また、

インド洋熱帯域や西太平洋熱帯域の海面水温につ

いても同様に日本の天候に与える影響について整

理する（第2.4.3項（６）～（８）参照）。 

熱帯域の海面水温偏差と降水量偏差の分布の関

係について検討する時には、一般には、SSTの高温

偏差に対応して降水量が多い偏差分布となるが、

「SSTが高い」＝「降水量が多い」という関係のみ

ではないことに留意する。SSTの低温偏差領域で対

流活動が活発というケースでは、対流活動が活発

化することにより、日射が遮られたり、風により

潜熱が奪われたりと、高温偏差だったSSTが下げら

れた結果が示されている場合がある。逆に、イン

ド洋高温時の夏季などにみられるように、フィリ

ピン付近のSSTが高い状態であっても、大気の循環

を介してフィリピン付近での対流活動は不活発と

いう状況が続く場合もある（第2.4.3項（８）ウ．

参照）。従って、何故そこで降水量偏差が生じて

いるのかを整理する必要がある。 

熱帯の降水量偏差分布をもとに熱帯の大気循環

を把握する時の留意点は次のとおりである。熱帯

域では降水量が多い所では対流活動（積乱雲の発

生・発達）が活発ということに対応する。対流活

動の分布に対応して上層の発散／収束のパターン、

これに伴う上・下層の大気の循環について、それ

らの相互関係を対応させて理解する。この際、熱

帯域の対流活動から大気の循環に結びつけるため

には、松野－Gill応答（第5.2.3項）に代表される

熱帯の赤道波に関する知識が役に立つ。 

熱帯の大気循環から北半球中・高緯度の循環に

関係が深いものについて整理する（熱帯大気と中

高緯度大気の関係については第5.3節、テレコネク
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ションについては第2.4.1項も参照）。よく見られ

るのが熱帯域における局所的な加熱によって強制

される(a)定常ロスビー波束の亜熱帯ジェット気

流に沿った波束伝播やそれが関係するテレコネク

ションパターン、(b)赤道ケルビン波に伴う下層収

束・発散による亜熱帯域の変動（太平洋高気圧の

変動）や、下層の西風に沿った定常ロスビー波束

の伝播、などである。一方、熱帯域の加熱により

帯状平均場も変化する。例えばエルニーニョ（ラ

ニーニャ）現象時には熱帯の対流圏気温が上がり

（下がり）、中緯度で下がる（上がる）傾向があ

る。この帯状平均場の変動については、帯状平均

した２つの等圧面の間の高度差を温度に換算した

層厚換算温度で把握する。これは、おおよそ対流

圏の平均気温とみなすことができ、偏西風の蛇行

等の影響を除いた平均的な状況を示している。 

また、予報初期値や予報期間、領域によって異

なるモデルの予測精度について、ハインドキャス

トの結果を参考に予測精度や予測特性について知

っておく必要がある（第3.3.3項参照）。特に、現

在の季節予報の数値予報システムは、熱帯の循環

のスプレッドが小さすぎるという特徴があるので、

熱帯の中・高緯度への影響が強く出過ぎることが

あり、注意が必要である。また、予測されるテレ

コネクションパターンの特性が、現実のテレコネ

クションパターンと異なることもある。このよう

に、数値予報システムには予測特性があり、予測

資料ではそれを補正しきれていないことから、予

報担当者は、その特性を把握しつつ予測資料を解

釈する必要がある。 

これらのことを考慮して予測図のなかで採用で

きる部分、できない部分を整理し、日本付近の大

気循環についての特徴を整理する。 

日本の天候の予報は、予測の不確実性（第3.1

節参照）から確率予報の形で表現するのが最善で、

確率の導出にはガイダンス（第3.3.4項参照）を用

いる。ガイダンスは、過去の統計から天候と循環

場との関係と予測精度の両方が考慮されており、

重要な予測資料であるが完全ではなく、ガイダン

スを修正する必要がある場合もある。３か月、暖・

寒候期予報ガイダンスは、熱帯の海洋（SST偏差）

や熱帯の降水量偏差、大気の帯状平均等に関する

指数が採用されているため、CGCMの結果の日本付

近の大気の循環とは矛盾する結果となることがあ

る。日本付近の循環が、予測精度の高い熱帯域の

海面水温分布や対流活動の分布からの影響が大き

く合理的な説明が出来る場合は、循環場の予測を

考慮してガイダンスを修正する場合がある。また、

降水量や降雪量のガイダンスの成績は十分ではな

く、気温と降水量、気温と降雪量に強い相関があ

る地域や季節は、予測精度の高い気温ガイダンス

の傾向から統計的な関係を用いて降水量や降雪量

ガイダンスを修正する場合がある。 

 
（２）具体的な予報事例 

2011年９月８日を初期値とする2011年12月～

2012年２月の数値予報プロダクトをもとに寒候

期予報の作成事例を示す。FAX図として出力され

る資料を第 4.2.9図～第 4.2.12図に示す。以下寒

候期予報を組み立てる予報作業の流れに沿って記

述する。 

 

ア．実況の把握 

 ３か月予報では、エルニーニョ／ラニーニャ現

象の発生の有無、インド洋、西太平洋熱帯域の海

面水温、層厚換算温度、日本の天候経過と循環場

などを記述するが、暖・寒候期予報では、近年の

傾向を記述する。 

 

（近年の傾向） 

冬（12～２月）平均気温は、沖縄・奄美では平

年並か高温になった年が多い。北・東日本は、年々

の変動が大きく、顕著な高温となった年がそれぞ

れ２年ある。最近10年で低温となったのは、北日

本は２年、東日本で３年、西日本は２年で、沖縄・

奄美は１年となっている。最近10年の日本海側の

冬（12～２月）の降雪量平年比は、全国的に平年

並か少雪になった年が多く、北海道日本海側では、

５年間少雪が続いている。 
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イ．季節予報資料の把握と予測精度の確認 

(a)熱帯域の海洋の動向 

第 4.2.9図５段目の赤道域における時間―経度

断面によると、本予報期間において、太平洋の東

西風応力平年偏差は、東部を除いて東風偏差の所

が多く、特に日付変更線付近で東風偏差が大きく

なっている。これに対応して、太平洋の海洋貯熱

量(OHC)平年偏差は、日付変更線付近から西側では

正偏差が明瞭で、日付変更線より東側では 12月か

ら１月にかけて負偏差の東進が見られるほかは正

偏差となっている。赤道域の SST平年偏差は、太

平洋中部から東部にかけては負偏差の所が多く、

西部太平洋熱帯域からインド洋にかけては正偏差

となっている。 

エルニーニョ監視海域の SSTは所々に正偏差が

見られ、エルニーニョ／ラニーニャ現象時に見ら

れる特徴は示していないが、エルニーニョ監視海

域の周辺を見るとラニーニャ現象的な様子も見ら

れる。エルニーニョ監視速報では「予測期間中、

エルニーニョ監視海域の SSTが基準値に近い値で

推移すると予測している。このことから、秋から

冬にかけては平常の状態が続く可能性が高い。一

方、今後も太平洋赤道域の大気下層で平年より強

い東風が続けば、ラニーニャ現象が発生すること

も考えられる。」としている。この結果は CGCM

の予測をほぼ採用したものであることから、寒候

期予報も熱帯域については CGCMの予測に基づい

て検討作業を進める。 

 

(b)熱帯のSSTに伴う熱帯大気の応答 

第 4.2.9図 1段目（右）の降水量の予測は、SST

平年偏差に対応して、太平洋赤道域中部～東部に

かけては降水量が平年より少なく、対流活動が不

活発と予想されている。対流不活発に対応して、

200hPa流線関数は、太平洋中部で赤道域を挟む南

北両半球に顕著な低気圧性循環偏差が見られ、ま

た 850hPa流線関数は、太平洋中部で赤道域を挟む

南北両半球に高気圧性循環偏差が見られる（冷源

に対する赤道ロスビー波の応答と考えられる）。一

方、海洋大陸付近からインド洋にかけては対流活

動が活発で、200hPa速度ポテンシャルでは海洋大

陸からインド洋にかけては発散偏差が見られる。

200hPa流線関数はパキスタンから華南付近にか

けて広く高気圧性循環偏差が見られ、850hPa流線

関数は、赤道を挟んでインド洋中部に低気圧性循

環偏差が見られる（熱源に対する赤道ロスビー波

の応答と考えられる）。 

 

(c)亜熱帯ジェット気流の蛇行やテレコネクショ

ンなどを介しての中・高緯度への影響 

第4.2.9図2段目（左）の200hPa流線関数では、

太平洋中部の低緯度に低気圧性循環偏差、太平洋

北東部に高気圧性循環偏差が見られる。850hPa流

線関数では、太平洋中部の低緯度と太平洋北東部

に高気圧性循環偏差が見られる。太平洋北東部で

は 500hPaで正の高偏差確率が見られ（第 4.2.11

図 1段目（左））この正偏差については、熱帯から

の影響も考えられる。この太平洋北東部の正偏差

から北米北部の負偏差、北米中部の負偏差に連な

る波列は、ラニーニャ現象時に現れやすい負の

PNAパターンと考えられる。負の PNAパターンが

見られるときには、アリューシャン低気圧が弱い

傾向が統計的に見られるが、第 4.2.9図４段目（右）

の海面更正気圧でもアリューシャン低気圧の中心

部が正偏差であることから、アリューシャン低気

圧は本予測でも弱い傾向が見られる。 

 200hPa流線関数でパキスタンから華南付近に

かけて広く高気圧性循環偏差が見られるが、これ

に対応して、亜熱帯ジェット気流は、アジア大陸

上では北に蛇行し平年より北寄りを流れると予想

されている。反対に日本付近を流れる亜熱帯ジェ

ット気流は南寄りを流れると予想されている。こ

れらはスキルの高い熱帯からの応答と考えられる

ので採用する。 

 

(d)日本付近の天候 

アリューシャン低気圧が弱いため北日本では冬

の季節風の影響が弱いと考えられる。一方、亜熱

帯ジェット気流が日本の南海上では南寄りを流れ

ることに対応して、第 4.2.9図３段目（左）の
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500hPa高度平年偏差では日本から南に負偏差が

広がり、東日本の東海上に負偏差の中心が分布す

る。このため本州以南では北からの寒気の影響を

受けやすいことが示唆されるが、循環指数のうち

比較的予測精度の高い第 4.2.11図２段目（右端）

の北半球層厚換算温度（30̊N～90̊N）（北半球中・

高緯度の平均的な気温を示す）は、予測期間中正

偏差で、前年の 2010/2011年の冬と比べると正偏

差が大きく前年よりは高温傾向が示唆される。 

また、日本付近の500hPa高度平年偏差やS.L.P.

（海面更正気圧）の CGCMの予測精度は、北極振動

（第 2.3.1項（３）参照）の影響を強く受けるが、

北極振動の動向（第 4.2.11図 3段目、500hPa高

度第１主成分）についてはメンバー間で予測のば

らつきが大きく、プラス（極周辺に寒気が蓄積し

て中緯度帯では高度・温度場が高い傾向）・マイナ

ス（極周辺から寒気が放出されて中緯度帯では高

度・温度場が低い傾向）のどちらかを明瞭に予測

するシグナルは認められない。 

 

ウ．ガイダンスや統計資料の検討 

(a)ガイダンスによる予測（第 4.2.12図） 

①気温 

 ガイダンスの予測因子としては、各地域とも北

半球層厚換算温度（30̊N～90̊N）が採用されてい

る。北半球層厚換算温度の高温傾向は高温に寄与

しているが、北半球層厚換算温度にかかる係数が

小さく、北日本から西日本で高温傾向が現れてい

るものの平年からの偏りは小さくなっている。沖

縄・奄美では 20̊N～30̊N帯状平均 500hPa高度も

採用され、これも高い傾向を示していることから、

高温が予想されている。 

 

②降水量 

ガイダンスの予測因子としては、北半球層厚換

算温度（30̊N～90̊N）を採用している地域が多い。

北半球層厚換算温度の高温傾向が多雨に寄与して

いるが、北半球層厚換算温度にかかる係数が小さ

いことから、北・西日本太平洋側で少雨の確率が

小さい傾向が見られるものの、全国的に平年から

の偏りは小さい。 

 

③日本海側の降雪量 

ガイダンスの予測因子としては、北半球層厚換

算温度（30̊N～90̊N）を採用している地域が多く、

北半球層厚換算温度の高温傾向が少雪に寄与して

いるが、北半球層厚換算温度にかかる係数が小さ

いことから明瞭な傾向は現れていない。 

 

(b)OCNによる予測（第 4.2.5表） 

OCNの結果については最近 10年間の冬（12～２

月）平均気温、降水量、日本海側の降雪量につい

ての階級別出現率を示している。平均気温は全国

的に低温の年が少なく、東日本以西では高温傾向

が明瞭である。降水量は、北日本から西日本にか

けては平年並～平年より多い傾向の所が多いが、

東日本日本海側では傾向が見られない。沖縄・奄

美では平年並の傾向が見られる。日本海側の降雪

量は、各地方とも少ない傾向が明瞭である。 

本事例は熱帯の海洋の予測に対応する大気の応

答や中・高緯度への応答が良く表れているので、

OCNによる予測は補助的な資料として参考程度に

とどめる。 

 

(c)その他の統計資料や過去事例との比較 

①エルニーニョ／ラニーニャ現象等の発生時には、

それらが日本に与える影響に関する過去の統計

資料を参照する（詳細は第 2.4.3項（８）を参

照）。本事例では、ラニーニャ現象の発生までは

予想していないので、参考程度にとどめる。 
②気温と降水量、気温と降雪量、気温と日照時間

等の統計関係を参照する。暖・寒候期や３か月

予報では気温の予測精度が最も高いことから、

気温と降水量の関係を考慮して降水量の確率を

検討する。本事例では、循環場から沖縄・奄美

の気温が低温傾向を示していることに対応して、

降水量は少雨傾向を考慮する。 
③CGCMに現れている特徴的な事柄と過去事例と

の統計的な整合性を確認する場合もある。 
本事例では、異常気象分析ツール(ITACS)を用い
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て、北日本太平洋側の降水量が多雨傾向と見込ま

れることに関連して、日本の東海上のジェット気

流（西風）と高周波擾乱との統計的な関係を確認

している（日本の東方海上（黒四角囲み）で西風

が弱いことに対応して、北日本からアリューシャ

ン付近の高周波擾乱の活動が活発という統計的な

関係が確認出来き、北日本太平洋側の多雨傾向と

の整合が見られる）（第 4.2.14図）。 

 
第4.2.14図 日本の東海上（四角囲み、30̊N～60̊N、

160̊E～140̊W）の東西風(200hPa)と高周波じょう乱

(700hPa)との相関係数（冬、1979～2010年） 

 
エ．予報の作成 

CGCMによる予測結果は、西太平洋熱帯域高温時

やラニーニャ現象時の平均的な循環場に近い一

方、インド洋 SST高温時の平均的な循環場とは明

らかに異なっている。循環場については CGCMの

結果を基本に以下の通り予報を組み立てる。 

①SSTは、太平洋熱帯域では中部から東部にかけ

ては負偏差の所が多く、西太平洋熱帯域からイ

ンド洋にかけては正偏差が予想されている。た

だし、エルニーニョ監視海域では所々に正偏差

も見られ、この期間はエルニーニョ／ラニーニ

ャ現象の発生まではいかず、平常な状態が続く。 

②太平洋域では、太平洋赤道域中部から東部にか

けての対流不活発に関連して、負の PNAパター

ンが見られ、アリューシャン低気圧が平年より

弱い傾向が見られる。PNAパターンと北日本の

気温には有意な正相関があることを考慮する。 

③西太平洋熱帯域からインド洋にかけての SST正

偏差に対応して、同領域では対流活動が活発と

なる。このため、亜熱帯ジェット気流はアジア

大陸で広く北偏し、日本付近で南偏傾向が見ら

れる。 

④北半球層厚換算温度（30̊N～90̊N）、中緯度層厚

換算温度（30̊N～50̊N）ともに平年より高い傾

向。これら層厚換算温度は予測精度が高く、北

半球層厚換算温度と北・東・西日本の気温との

相関も高いため、層厚換算温度が高温傾向とい

うことを考慮する。 

⑤日本の冬の天候に密接に関連している北極振動

については、明瞭なシグナルは認められない。 

以上のことから、層厚換算温度が高く、負の PNA

パターンが見られることから北日本付近の冬型の

気圧配置は弱く、北日本で高温傾向を考える。偏

西風の蛇行は不明瞭だが、日本の南では平年より

南寄りを流れる傾向が見られる。このことから、

日本付近は北からの寒気の影響を受ける可能性が

示唆され、循環場の予測精度が比較的高い沖縄・

奄美については低温傾向とするが、中緯度層厚換

算温度の高温傾向を考慮して、東・西日本では平

年並程度とする。降水量については、北日本太平

洋側では低気圧の影響を考え多雨傾向、沖縄・奄

美は低温で低気圧の影響を受けにくいことから少

雨傾向とする。 

実際に発表した寒候期予報を第 4.2.6表に示す。 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

オ．解説資料等の作成 

 解説資料には、予報内容、各種統計資料から予

報の要点や予報の根拠、また近年の傾向について

記述する。予報の要点には、予報確率やその解説、

第 4.2.6表 発表した寒候期予報（2011年２月～2012

年３月） 

 
気温（％） 降水量（％） 降雪量（％） 

低 並 高 少 並 多 少 並 多 

北日本 
日本海側 

20：40：40 
30：40：30 30：40：30 

太平洋側 20：40：40  

東日本 
日本海側 

30：40：30 
30：40：30 30：40：30 

太平洋側 30：40：30  

西日本 
日本海側 

30：40：30 
30：40：30 30：40：30 

太平洋側 30：40：30  

沖縄・奄美 40：40：20 40：40：20  
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天候の経過などを記述する。予報根拠では、短期

予報の天気概況での記述と基本的には同じで、例

えば、短期予報では「高気圧が日本の東の海上に

去り西から気圧の谷が近づくため天気は下り坂に

向かう見込み。」等とするのに対し、季節予報では、

「偏西風は日本付近で北寄りを流れるため、南か

らの暖かい空気に覆われて全国的に高温傾向が見

込まれる。」等と記述する。さらに詳しく、熱帯域

の海洋の動向から日本付近に影響する大規模な

高・低気圧（第 2.3.3項参照）や偏西風（亜熱帯

ジェット気流）（第 2.3.1項参照）の動向などにつ

いて記述する場合もある。 

本事例の予報根拠は、 

①アリューシャン低気圧が弱いことから、北日本

では冬型の気圧配置が弱い。このため大陸から

の季節風が弱く、高温傾向。 

②亜熱帯ジェット気流は日本付近では南寄りを流

れ、その影響で日本の南東海上では平年に比べ

気圧が低く、東・西日本や沖縄・奄美では冬型

の気圧配置は平年並から強い傾向。特に、亜熱

帯ジェット気流が南寄りを流れるため寒気の影

響を受けやすい沖縄・奄美では低温傾向。 
③しかし、予測精度の高い北半球層厚換算温度が

高温傾向であることから、東・西日本ではほぼ

平年並。 
である。 
 また、本事例では、近年の冬（12～２月）の天

候の特徴、予報期間中の晴れ日数や雨日数など参

考となる統計資料についても掲載している。 
 
カ．おわりに 

 本事例で取り上げた2011/2012年冬は、北日本、

東日本及び西日本で低温となり、寒気のピーク時

には大雪となった。北日本から西日本の日本海側

では最深積雪が多くの地点で平年を上回った。 

この要因について、平成24年（2012年）２月27

日に開催された異常気象分析検討会2で、「亜熱帯

                                                      
2 気象庁が平成 19年（2012年）６月に設置。社会経済

に大きな影響を与える異常気象が発生した場合に、大

学・研究機関等の専門家の協力を得て、異常気象に関

ジェット気流が日本付近で南に蛇行しやすかった

一因としては、インド洋東部からインドネシア付

近の積雲対流活動が活発だったことがあげられ、

この活発化には熱帯域の海面水温がラニーニャ現

象の傾向にあったこと（ラニーニャ現象の基準の

期間を満たさず記録には残らない）が影響したと

みられる。寒帯前線ジェット気流がユーラシア大

陸上で蛇行しやすかったことは、北大西洋熱帯域

の活発な積雲対流活動とラニーニャ現象の影響が

合わさったことが関連した可能性がある。 ユーラ

シア大陸中緯度帯の低温には、ラニーニャ現象が

影響した可能性がある。 シベリア高気圧の強化に

はバレンツ海付近（ロシア北西海上）の少ない海

氷が関連した可能性がある。」との見解（平成24

年（2012年）２月27日気象庁報道発表資料）がま

とめられた。 

以上の通り、熱帯の対流活動に伴う亜熱帯ジェ

ット気流の蛇行についてはその傾向を予測してい

たものの、寒帯前線ジェット気流の蛇行が予測で

きなかった。また、層厚換算温度もアンサンブル

平均予測と異なり負偏差となった。このようなこ

とが、寒候期予報と実況とのずれをもたらした。 
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第4.2.1表 ３か月予報資料（２）～（８）の分布図および時間－経度断面図の等値線間隔等の詳細 

資料名 対象期間 要素 線種 等値線間隔 陰影 

３か月予報資

料（２） 

（熱帯・中緯度

実況解析図） 

予報発表月

を含む３か

月平均およ

び１か月平

均 

SST平年偏差 実線 0.5℃ 負偏差 

200hPa速度ポテ

ンシャル 

正は太実線 

負は太破線 

6.0×10６m２/s  

同平年偏差 実線 1.0×10６m２/s 負偏差（発散偏差） 

200hPa流線関数 正は太実線 

負は太破線 

3.0×10７m２/s  

同平年偏差 実線 2.0×10６m２/s 負偏差（北半球低気圧性循環偏

差、南半球高気圧性循環偏差） 

850hPa流線関数 正は太実線 

負は太破線 

1.0×10７m２/s  

同平年偏差 実線 1.0×10６m２/s 負偏差（北半球低気圧性循環偏

差、南半球高気圧性循環偏差） 

予報発表月

の前６か月

から後３か

月 

SST平年偏差 実線 0.5℃ 負偏差 

OHC平年偏差 実線 0.5℃ 負偏差 

東西風応力平年偏

差 

実線 1.5×10-２N/m２ 負偏差（西向き応力（東風）偏差） 

３か月予報資

料（３） 

（熱帯・中緯度

予想図（３か

月・月別）） 

予報発表月

の翌月から

の３か月平

均と各月平

均 

SST平年偏差 実線 0.5℃ 負偏差 

降水量平年偏差 実線 2.0mm/day 負偏差 

200hPa速度ポテ

ンシャル 

正は太実線 

負は太破線 

6.0×10６m２/s  

同平年偏差 実線 1.0×10６m２/s 負偏差（発散偏差） 

３か月予報資

料（４） 

（熱帯・中緯度

予想図（月別）） 

200hPa流線関数 正は太実線 

負は太破線 

3.0×10７m２/s  

同平年偏差 実線 2.0×10６m２/s 負偏差（北半球低気圧性循環偏

差、南半球高気圧性循環偏差） 

850hPa流線関数 正は太実線 

負は太破線 

1.0×10７m２/s  

同平年偏差 実線 1.0×10６m２/s 負偏差（北半球低気圧性循環偏

差、南半球高気圧性循環偏差） 

３か月予報資

料（５） 

（熱帯・中緯度 

高偏差確率） 

予報発表月

の翌月から

の３か月平

均 

SST高偏差確率  

 

実線 

 

 

0.25(25%) 

0.5(50%)以上のみ表示し、正の高

偏差に格子、負の高偏差に横縞の

影 
降水量高偏差確率 

３か月予報資

料（６） 

（北半球実況

解析図） 

予報発表月

の前３か月

平均、予報発

表月を含む

３か月平均、

予報発表月

の前１か月

平均、予報発

表月を含む

１か月平均 

500hPa高度 実線 60m  

同平年偏差 破線 30m 負偏差 

850hPa気温 実線 ３℃  

同平年偏差 破線 １℃ 負偏差 

海面更正気圧 実線 ４hPa  

同平年偏差 破線 １hPa 負偏差 

３か月予報資

料（７） 

（北半球予想

図） 

予報発表月

の翌月から

の３か月平

均と各月 

500hPa高度 実線 60m  

同平年偏差 破線 30m 負偏差 

850hPa気温 実線 ３℃  

同平年偏差 破線 １℃ 負偏差 

海面更正気圧 実線 ４hPa  

同平年偏差 破線 １hPa 負偏差 

３か月予報資

料（８） 

（北半球高偏

差確率） 

予報発表月

の翌月から

の３か月平

均と各月 

高偏差確率 実線 0.25(25%) 0.5(50%)以上のみ表示し、正の高

偏差に格子、負の高偏差に横縞の

影 

500hPa高度 実線 60m  
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第4.2.2表 各種循環指数等の定義 

掲載予報資料の３か月は３か月予報資料、暖・寒候期は暖・寒候期予報資料 

資料中の表示 定義 掲載予報資料 

SST NINO.3 150̊W～90̊W、5̊S～5̊Nの領域平均海面水温平年偏差 

３か月（５） 

暖・寒候期（２） 

SST NINO.WEST 130̊E～150̊E、EQ～15̊Nの領域平均海面水温平年偏差 

SST IOBW 40̊E～100̊E、20̊S～20̊Nの領域平均海面水温平年偏差 

SST インド洋北部 40̊E～100̊E、EQ～20̊Nの領域平均海面水温平年偏差 

降水量 CI1領域 70̊E～100̊E、10̊N～25̊Nの領域平均降水量平年偏差 

降水量 CI2領域 115̊E～140̊E、10̊N～20̊Nの領域平均降水量平年偏差 

降水量 DL領域 170̊E～170̊W、5̊S～5̊Nの領域平均降水量平年偏差 

降水量 SAMOI領域 
80̊E～105̊E、5̊N～25̊Nの領域平均降水量平年偏差 

＋107.5̊E～140̊E、5̊N～20̊Nの領域平均降水量平年偏差 

Z500 帯状平均 

(20̊N～30̊N) 
20̊N～30̊Nで平均した帯状平均500hPa高度平年偏差 

Z500 帯状平均 

(30̊N～40̊N) 
30̊N～40̊Nで平均した帯状平均500hPa高度平年偏差 

Z500 帯状平均 

(40̊N～50̊N) 
40̊N～50̊Nで平均した帯状平均500hPa高度平年偏差 

東西指数 

40̊Nにおける帯状平均500hPa高度平年偏差 

－60̊Nにおける帯状平均500hPa高度平年偏差 

（高指数（正）は東西の流れが卓越） 

３か月（８） 

暖・寒候期（３） 

東西指数（極東域） 

40̊Nにおける90̊E～170̊Eで平均した500hPa高度平年偏差 

－60̊Nにおける90̊E～170̊Eで平均した500hPa高度平年偏差 

（高指数（正）は東西の流れが卓越） 
３か月（８） 

３か月（９） 

暖・寒候期（３） 
東方海上高度 40̊Nにおける140̊E～170̊Eで平均した500hPa高度平年偏差 

オホーツク海高気圧指数 130̊E～150̊E、50̊N～60̊Nの領域平均500hPa高度平年偏差 

沖縄高度 30̊Nにおける120̊E～140̊Eで平均した500hPa高度平年偏差 

極渦指数 70̊N～80̊Nで平均した帯状平均500hPa高度平年偏差 

３か月（８） 

暖・寒候期（３） 

極渦指数（極東域） 90̊E～170̊E、70̊N～80̊Nの領域平均500hPa高度平年偏差 

40度西谷指数 

40̊Nにおける100̊E～130̊Eで平均した500hPa高度平年偏差 

－40̊Nにおける140̊E～170̊Eで平均した500hPa高度平年偏差

（東谷が正） 

極東中緯度高度 90̊E～170̊E、30̊N～40̊Nの領域平均500hPa高度平年偏差 

小笠原高度 130̊E～170̊E、20̊N～30̊Nの領域平均500hPa高度平年偏差 

500hPa高度 第１主成分 

季節平均した 30̊N以北の 500hPa高度平年偏差における共分散

行列の第１主成分スコア。ただし、予報対象の中央の月が該当

する主成分パターンを用いたもの 

３か月（８） 

３か月（９） 

暖・寒候期（３） 
500hPa高度 第２主成分 500hPa高度第１主成分と同様、ただし、第２主成分 

500hPa高度 第３主成分 500hPa高度第１主成分と同様、ただし、第３主成分 
３か月（８） 

暖・寒候期（３） 

T850偏差 北日本 140̊E～145̊E、37.5̊N～45̊Nの領域平均850hPa気温平年偏差 

３か月（９） 

T850偏差 東日本 135̊E～140̊E、35̊N～37.5̊Nの領域平均850hPa気温平年偏差 

T850偏差 西日本 130̊E～135̊E、30̊N～35̊Nの領域平均850hPa気温平年偏差 

T850偏差 沖縄‧奄美 122.5̊E～130̊E、25̊N～27.5̊Nの領域平均850hPa気温平年偏差 

北半球層厚換算温度 
300hPa面と850hPa面の間の高度差を温度に換算した量（層厚換

算温度）の平年偏差の帯状平均を30̊N～90̊Nで平均 

中緯度層厚換算温度 北半球層厚換算温度と同様、ただし、30̊N～50̊Nで平均 

SST 沖縄近海 120̊E～130̊E、20̊N～30̊Nの領域平均海面水温平年偏差 

（なし） 降水量 フィリピン付近 120̊E～140̊E、10̊N～20̊Nの領域平均降水量平年偏差 

降水量 インド洋北部 40̊E～100̊E、EQ～20̊Nの領域平均降水量平年偏差 
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第4.2.1図 ３か月予報資料（２）（熱帯・中緯度実況解析図）の例（初期値は2012年３月７日00UTC） 

左列１段目～４段目：発表月を含む前３か月平均図。上から海面水温平年偏差（等値線間隔0.5℃）、200hPa速度ポテン

シャル（太線、6.0×10６m２/s）と平年偏差（細線、1.0×10６m２/s）、200hPa流線関数（太線、3.0×10７m２/s）

と平年偏差（細線、2.0×10６m２/s）、850hPa流線関数（太線、1.0×10７m２/s）と平年偏差（細線、1.0×10６m２

/s）。各図とも陰影は負偏差（速度ポテンシャルは発散偏差が負、流線関数は北半球で低気圧性循環偏差が負）。 

右列１段目～４段目：発表月の1か月平均図のほかは左列１段目～４段目と同じ。 

５段目：赤道域における時間－経度断面で、左からSST（海面水温）平年偏差（0.5℃）、OHC（海洋貯熱量）平年偏差（0.5℃）、

東西風応力平年偏差（1.5×10-２N/m２）。半旬値で前６か月の解析値と予報最終月までの予測値。陰影は負偏差

（東西風応力平年偏差は西向き（東風）偏差が負）。縦軸は時間（上から下へ進む、数値は月）、横軸は経度。

図中の細縦線は海陸の境界線、太縦線は日付変更線、太横線は解析値と予報値の境界線を表す。 
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第4.2.2図 ３か月予報資料（３）（熱帯・中緯度予想図）の例（初期値は2012年３月７日00UTC） 

左列：３か月平均予想図、右列：１か月目予想図。 

１段目：海面水温平年偏差（等値線間隔0.5℃）、２段目：降水量平年偏差(2.0mm/day)、３段目：200hPa速度ポテンシ

ャル（太線、6.0×10６m２/s）と平年偏差（細線、1.0×10６m２/s）、４段目：200hPa流線関数（太線、3.0×10
７m２/s）と平年偏差（細線、2.0×10６m２/s）、５段目：850hPa流線関数（太線、1.0×10７m２/s）と平年偏差（細

線、1.0×10６m２/s）。 

各図とも陰影は負偏差（速度ポテンシャルは発散偏差が負、流線関数は北半球での低気圧性循環偏差が負）。 
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第4.2.3図 ３か月予報資料（４）（熱帯・中緯度予想図）の例（初期値は2012年３月７日00UTC） 

第4.2.2図と同じ。ただし、左列：２か月目予想図、右列：３か月目予想図。 
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第 4.2.4図 ３か月予報資料（５）（熱帯・中緯度 高偏差確率・ヒストグラム・各種時系列図）の例（初期値は 2012

年３月７日00UTC） 

上半分の左列： 上：３か月平均SST高偏差確率 下：３か月平均降水量高偏差確率 正の高偏差を格子の影、負の高偏

差を横縞の影で示す。平年偏差の絶対値が、解析値の標準偏差の0.43 倍を超える場合を高偏差と定義し、全ア

ンサンブルメンバーのうち、このしきい値を超えるメンバーの比率を示す。陰影は50%以上。 

上半分の右４列：３か月平均ヒストグラム １段目：SST平年偏差。左からNINO.3（エルニーニョ監視海域）、NINO.WEST

（西太平洋熱帯域）、IOBW（インド洋熱帯域）、インド洋北部。２段目：降水量規格化偏差。左からCI1領域（ア

ラビア海東部～ベンガル湾）、CI2領域（フィリピン付近～フィリピンの東）、DL領域（日付変更線付近）、SAMOI

領域（夏季アジアモンスーン域）。３段目：北半球帯状平均500hPa高度規格化偏差（左から、20̊N～30̊N、30̊N

～40̊N、40̊N～50̊N）。右端には平均０、標準偏差１の正規分布のヒストグラムを示す。横軸は、１段目はSST

平年偏差で階級幅はNINO.3が0.25℃、NINO.WESTが0.075℃、IOBWとインド洋北部が0.05℃。そのほかは標準

偏差比で階級幅は1/4。 

下半分の左３列：SST平年偏差時系列図 １段目：前30年と３か月平均アンサンブルメンバー予測値（左からNINO.3、

NINO.WEST、IOBW）。解析値は予報対象とする３か月平均の過去30年分で、予報値は３か月平均の各メンバーの

値を×、アンサンブル平均と±標準偏差（スプレッド）を黒丸で表示する。２段目：前60か月と月別アンサン

ブルメンバー予測値（海域は１段目と同じ）。解析値は過去60か月分で、予報値は１か月平均の各メンバーの

値を×、アンサンブル平均と±標準偏差（スプレッド）を黒丸で表示する。下半分の右２列：北半球帯状平均

500hPa高度規格化偏差時系列図。前３か月と月別アンサンブルメンバー予測値（左上20̊N～30̊N、右上30̊N～

40̊N、左下 40̊N～50̊N）。解析値は過去３か月分で、予報値は１か月平均の各メンバーの値を×、アンサンブ

ル平均と±標準偏差（スプレッド）を黒丸で表示する。 
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第4.2.5図 ３か月予報資料（６）（北半球実況解析図（一部予報値を含む））の例（初期値は2012年３月７日00UTC） 

１段目：500hPa高度（実線、等値線間隔60m）と平年偏差（破線、30m）。左からそれぞれ、前３か月平均、予報発表月

を含む前３か月平均、前１か月平均、予報発表月の１か月平均の解析値。ただし、予報発表月の発表日以降の値

はアンサンブル平均予測値を利用している。 

２段目：１段目と同じ。ただし、850hPa気温（実線、３℃）と平年偏差（破線、１℃）。 

３段目：１段目と同じ。ただし、海面更正気圧（実線、４hPa）と平年偏差（破線、１hPa）。 

各図とも陰影は負偏差。 
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第4.2.6図 ３か月予報資料（７）（北半球予想図）の例（初期値は2012年３月７日00UTC） 

１段目：アンサンブル平均500hPa高度（実線、等値線間隔60m）と平年偏差（破線、30m）。左からそれぞれ、３か月平

均、予測１か月目、予測２か月目、予測３か月目。 

２段目：１段目と同じ。ただし、850hPa気温（実線、３℃）と平年偏差（破線、１℃）。 

３段目：１段目と同じ。ただし、海面更正気圧（実線、４hPa）と平年偏差（破線、１hPa）。 

各図とも陰影は負偏差。 
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第4.2.7図 ３か月予報資料（８）（高偏差確率・ヒストグラム）の例（初期値は2012年３月７日00UTC） 

１段目：アンサンブル平均 500hPa高度（実線、等値線間隔 60m）と高偏差確率（正の高偏差を格子の影、負の高偏差を

横縞の影で示す）。左からそれぞれ、３か月平均、予測１か月目、予測２か月目、予測３か月目。予測された北

半球500hPa高度平年偏差の絶対値が、解析値の標準偏差の0.43倍を超える場合を高偏差と定義し、全アンサン

ブルメンバーのうち、このしきい値を超えるメンバーの比率を示す。陰影は50%以上。 

２段目：循環指数類ヒストグラム。予測３か月平均。左から、東西指数（北半球）、東西指数(極東域)、東方海上高度、

オホーツク海高気圧指数、沖縄高度、極渦指数（北半球）、極渦指数（極東域）。横軸は標準偏差比で階級幅は

1/4。 

３段目：２段目と同じ。ただし左から40度西谷指数、極東中緯度高度、小笠原高度、北半球500hPa高度第１主成分スコ

ア、第２主成分スコア、第３主成分スコア。右端には平均０、標準偏差１の正規分布のヒストグラムを示す。循

環指数類の定義等の詳細は、第4.2.2表を参照。 
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第4.2.8図 ３か月予報資料（９）（各種指数類時系列図）の例（初期値は2012年３月７日00UTC） 

１段目：解析、および予測された各種指数類の30日移動平均時系列図。太実線は解析、アンサンブル平均予測、および

アンサンブル平均予測±標準偏差。細い実線は各メンバー。日付は30日移動平均の中心に対応（例えば３月１

日～30日の30日平均値は３月15日と16日の中間に表示）。解析値は、予報初期値の日から過去105日分。左

から、北日本域、東日本域、西日本域、沖縄・奄美域の850hPa気温平年偏差。 

２段目：1段目と同じ。ただし、左から東西指数（極東域）、東方海上高度、オホーツク海高気圧指数、沖縄高度。 

３段目（左から３つ）：解析、および予測された各種指数類の予報期間と同じ３か月平均値の時系列。解析値は予報対象

とする３か月平均の過去30年分で、予報値は３か月平均の各メンバーの値を×、アンサンブル平均と±標準偏

差（スプレッド）を黒丸で表示する。要素は左から東西指数（極東域）、東方海上高度、オホーツク海高気圧指

数。 

３段目（右端）：解析、および予測された月平均の北半球（30̊N～90̊N）層厚換算温度（300hPaと850hPa間）平年偏差。

解析値は過去60か月分で、予報値は１か月平均の各メンバーの値を×、アンサンブル平均と±標準偏差（スプ

レッド）を黒丸で表示。 

４段目（左から３つ）：３段目の左から３つと同じ。ただし左から沖縄高度、北半球500hPa高度第１主成分スコア、第

２主成分スコア。 

４段目（右端）：３段目右端と同じ。ただし北半球中緯度（30̊N～50̊N）層厚換算温度（300hPaと850hPa間）平年偏差。 
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第4.2.9図 寒候期予報資料（１）（アンサンブル平均予想図）の例（初期値は2011年9月8日00UTC） 

１段目（左）：海面水温平年偏差（等値線間隔0.5℃）、1段目（右）：降水量平年偏差(2.0mm/day)。 

２段目（左）：200hPa流線関数（太線、3.0×10７m２/s）と平年偏差（細線、2.0×10６m２/s）。 

２段目（右）：200hPa速度ポテンシャル（太線、6.0×10６m２/s）と平年偏差（細線、1.0×10６m２/s）。 

３段目：850hPa流線関数（太線、1.0×10７m２/s）と平年偏差（細線、1.0×10６m２/s）。 

４段目（左）：アンサンブル平均500hPa 高度（実線、等値線間隔60m）と平年偏差（破線、30m）。 

４段目（中）：850hPa気温（実線、３℃）と平年偏差（破線、１℃）。 

４段目（右）：海面更正気圧（実線、４hPa）と平年偏差（破線、１hPa）。 

５段目：赤道域における時間－経度断面で、左からSST（海面水温）平年偏差（0.5℃）、OHC（海洋貯熱量）平年偏差（0.5℃）、

東西風応力平年偏差（1.5×10-２N/m２）。半旬値で前６か月の解析値と予報最終月までの予測値。陰影は負偏差

（東西風応力平年偏差は西向き（東風）偏差が負）。縦軸は時間（上から下へ進む、数値は月）、横軸は経度。

図中の細縦線は海陸の境界線、太縦線は日付変更線、太横線は解析値と予報値の境界線を表す。 

各図とも陰影は負偏差（速度ポテンシャルは発散偏差が負、流線関数は北半球での低気圧性循環偏差が負）。 
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第 4.2.10図 寒候期予報資料（２）（熱帯・中緯度 高偏差確率・ヒストグラム・各種時系列図）の例（初期値

は 2011年９月８日 00UTC） 

上半分の左列： 上：３か月平均 SST高偏差確率 下：３か月平均降水量高偏差確率 正の高偏差を格子の影、負

の高偏差を横縞の影で示す。平年偏差の絶対値が、解析値の標準偏差の 0.43 倍を超える場合を高偏差と

定義し、全アンサンブルメンバーのうちこのしきい値を超えるメンバーの比率を示す。陰影は 50%以上。 

上半分の右４列：３か月平均ヒストグラム １段目：SST平年偏差。左から NINO.3（エルニーニョ監視海域）、

NINO.WEST（西太平洋熱帯域）、IOBW（インド洋熱帯域）、インド洋北部。２段目：降水量規格化偏差。

左から CI1領域（アラビア海東部～ベンガル湾）、CI2領域（フィリピン付近～フィリピンの東）、DL領

域（日付変更線付近）、SAMOI領域（夏季アジアモンスーン域）。３段目：北半球帯状平均 500hPa高度規

格化偏差（左から、20̊N～30̊N、30̊N～40̊N、40̊N～50̊N）。右端には平均０、標準偏差１の正規分布の

ヒストグラムを示す。横軸は、１段目は SST平年偏差で階級幅は NINO.3が 0.25℃、NINO.WESTが 0.075℃、

IOBWとインド洋北部が 0.05℃。そのほかは標準偏差比で階級幅は 1/4。 

下半分の左３列：SST平年偏差時系列図 １段目：前30年と３か月平均アンサンブルメンバー予測値（左からNINO.3、

NINO.WEST、IOBW）。解析値は予報対象とする３か月平均の過去 30年分で、予報値は３か月平均の各メン

バーの値を×、アンサンブル平均と±標準偏差（スプレッド）を黒丸で表示する。２段目：前 60か月と

月別アンサンブルメンバー予測値（海域は１段目と同じ）。解析値は過去 60か月分で、予報値は１か月

平均の各メンバーの値を×、アンサンブル平均と±標準偏差（スプレッド）を黒丸で表示する。 

下半分の右２列：北半球帯状平均 500hPa高度規格化偏差時系列図。前３か月と月別アンサンブルメンバー予測値

（左上 20̊N～30̊N、右上 30̊N～40̊N、左下 40̊N～50̊N）。解析値は過去３か月分で、予報値は１か月平

均の各メンバーの値を×、アンサンブル平均と±標準偏差（スプレッド）を黒丸で表示する。 
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第 4.2.11図 寒候期予報資料（３）（高偏差確率・ヒストグラム・各種時系列図）の例（初期値は 2011年９月８

日 00UTC） 

１段目(左)：アンサンブル平均 500hPa高度（実線、等値線間隔 60m）と高偏差確率（正の高偏差を格子の影、負の

高偏差を横縞の影で示す）。予測された北半球 500hPa高度平年偏差の絶対値が、解析値の標準偏差の 0.43

倍を超える場合を高偏差と定義し、全アンサンブルメンバーのうちこのしきい値を超えるメンバーの比率

を示す。陰影は 50%以上。 

1段目（右上）：循環指数類ヒストグラム。予測３か月平均。左から、東西指数（北半球）、東西指数(極東域)、

東方海上高度、オホーツク海高気圧指数、沖縄高度、極渦指数（北半球）、極渦指数（極東域）。横軸は

標準偏差比で階級幅は 1/4。 

１段目（右下）：１段目右上と同じ。ただし左から 40度西谷指数、極東中緯度高度、小笠原高度、北半球 500hPa

高度第１主成分スコア、第２主成分スコア、第３主成分スコア。右端には平均０、標準偏差１の正規分布

のヒストグラムを示す。 

２段目（左から３つ）：解析、および予測された各種指数類の予報期間と同じ３か月平均値の時系列。解析値は予

報対象とする３か月平均の過去 30年分で、予報値は３か月平均の各メンバーの値を×、アンサンブル平

均と±標準偏差（スプレッド）を黒丸で表示する。要素は左から東西指数（極東域）、東方海上高度、オ

ホーツク海高気圧指数。 

２段目（右端）：解析、および予測された月平均の北半球（30̊N～90̊N）層厚換算温度（300hPaと 850hPa間）平

年偏差。解析値は過去 60か月分で、予報値は１か月平均の各メンバーの値を×、アンサンブル平均と±

標準偏差（スプレッド）を黒丸で表示。 

３段目（左から３つ）：２段目の左から３つと同じ。ただし左から沖縄高度、北半球 500hPa高度第１主成分スコ

ア、第２主成分スコア。 

３段目（右端）：２段目右端と同じ。ただし北半球中緯度（30̊N～50̊N）層厚換算温度（300hPaと 850hPa間）平

年偏差。 



 

- 263 - 

 

 

第 4.2.12図 寒候期予報資料（４）（数値予報ガイダンス）の例（初期値は 2011年９月８日 00UTC） 

 

第 4.2.5表 最近 10年間（2000/2001年～2009/2010年）の気温、降水量の階級別出現率 

縦線で囲まれた各期間の数値は、左から、10年平均値、10年平均値が該当する階級、10年間に出現した各階

級の割合。 

 

12月～2月 12月～2月 12月～2月
気温 確率（％） 降水量 確率（％） 降雪量 確率（％）
（℃） 低 並 高 （％） 少 並 多 （％） 少 並 多

北日本 0.3 並 30:20:50 111 多 20:30:50
北日本日本海側 0.3 並 30:20:50 106 並 20:40:40 87 少 70:20:10
北日本太平洋側 0.3 並 30:20:50 115 多 10:50:40
東日本 0.6 高 10:30:60 121 多 10:10:80
東日本日本海側 0.5 並 10:40:50 101 並 40:20:40 62 少 50:50: 0
東日本太平洋側 0.6 高 10:30:60 127 多 10:10:80
北海道地方 0.3 並 30:20:50 105 並 30:40:30
　北海道日本海側 0.3 並 30:20:50 103 並 30:30:40 91 少 70:30: 0
　北海道オホーツク海側0.4 並 20:30:50 103 並 50:20:30
　北海道太平洋側 0.3 並 30:30:40 108 並 20:50:30
東北地方 0.4 並 20:30:50 118 多 0 :40:60
　東北日本海側 0.4 並 20:40:40 113 多 10:10:80 80 少 60:30:10
　東北太平洋側 0.3 並 30:40:30 122 多 0 :50:50
　東北北部 0.3 並 20:50:30 112 多 20:30:50
　東北南部 0.4 並 20:30:50 124 多 0 :40:60
関東甲信地方 0.6 高 20:20:60 130 多 10:10:80
北陸地方 0.5 並 10:40:50 101 並 40:20:40 62 少 50:50: 0
東海地方 0.6 高 10:30:60 122 多 10:20:70
西日本 0.6 並 10:50:40 114 並 10:20:70
西日本日本海側 0.6 並 10:40:50 108 並 20:20:60 55 少 60:40: 0
西日本太平洋側 0.6 並 10:50:40 118 多 10:20:70
沖縄・奄美 0.7 高 0 :20:80 92 並 30:60:10
近畿地方 0.5 並 10:30:60 118 多 10:20:70
　近畿日本海側 0.6 高 10:30:60 110 多 30:0 :70 57 少 80:10:10
　近畿太平洋側 0.5 並 10:30:60 121 多 10:20:70
中国地方 0.5 並 10:40:50 110 並 0 :60:40
　山陰 0.5 並 10:50:40 102 並 30:30:40 52 少 90:10: 0
　山陽 0.6 高 10:40:50 119 多 10:50:40
四国地方 0.6 並 10:40:50 116 多 10:20:70
九州北部地方 0.7 並 10:50:40 110 多 10:30:60
九州南部・奄美地方 0.7 高 0 :40:60 113 多 10:20:70
　九州南部 0.7 高 0 :50:50 118 多 10:20:70
　奄美地方 0.5 高 0 :30:70 94 並 10:80:10
沖縄地方 0.7 高 0 :10:90 92 並 30:60:10
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     EOF１        EOF２        EOF３

    

    

 

 
 

第4.2.13図 500hPaの主成分の空間パターン 

左から第１主成分、第２主成分、第３主成分。上から冬（12～２月）、春（３～５月）、夏（６～８月）、秋（９

～11月）。ゼロ線（０と表示）を境に符号が逆転する。等値線間隔は10m。各図の左肩に寄与率を表示。 

データソースは、1958～1978年については ERA-40（ECMWF（ヨーロッパ中期予報センター）が作成した再解析デ

ータ）、1979～2010年についてはJRA-25/JCDASを用いた。 

DJF 

MAM 

JJA 

SON 
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4.3 天候情報と天候のまとめ1 

 気象庁では天候の実況を監視しており、長雨や少

雨、低温等が発生していて、今後社会的影響が予想

される場合、天候の予測も含めた総合的な情報を、

いわゆる「天候情報」として随時提供している。ま

た、前月の天候経過やその背景としての大気循環場

の情報等からなる「天候のまとめ」も、出来るだけ

早く、毎月初めに提供している。このほか、季節別、

年別の天候のまとめも提供している。 

 

4.3.1 天候情報 

 気象庁は、観測成果や予報事項に関する情報を気

象情報として、一般及び関係機関に対して発表して

いる2。気象情報には、防災活動の円滑な実施を支援

する情報と社会的に影響の大きい天候に関する情報

がある。前者は、警報や注意報に先立つ注意の喚起

や、警報や注意報の補完のために発表する。後者は、

長雨や少雨、低温等、平年から大きくかけ離れた気

象状況が数日間以上続き、社会的に大きな影響が予

想されるとき等に発表する。ここでは、後者（天候

情報）について解説する。 

 2012年６月より用いている、平年から大きくかけ

離れた気象状況の基準は、例えば気温では、「かなり

低い」または「かなり高い」に相当し、出現率が10%

以下（10年に１回以下）の現象、というものである。

２週間あるいは４週間程度（少雨の場合は４週間あ

るいは６週間程度）平年から大きくかけ離れた気象

状態が発生または予測されている場合に、天候情報

の発表を検討する。この検討基準を採用したのは、

各方面の行政機関のデータソースからリストアップ

した長期緩慢災害事例の９割程度がこの基準で捕捉

できることによる（高山 2012）。 

天候情報には、府県天候情報、地方天候情報、全

般天候情報があり、それぞれ、現象の広がりや社会

的影響の広がり等に対応して発表する。対象とする

現象（影響を受ける主な対象）は以下のとおり。 

・長期間の高温（農作物、水産物、人や家畜の健康） 

・長期間の低温（農作物、人や家畜の健康、水道凍

結、交通） 

・少雨（農作物、生活用水、利水） 

                                                   
1 楳田 貴郁 
2 http://www.jma.go.jp/jp/kishojoho/ 

・多雨（農作物） 

・日照不足（農作物） 

・長期間の大雪（農作物、交通、除排雪） 

さらに、これらの組合せ（低温と日照不足など）も

含めて対象とする。天候情報の具体例を第4.3.1図

に示す。 

 なお、異常天候早期警戒情報（第4.1節）と天候

情報の目的は、共に長期緩慢災害の軽減ということ

で同じだが、異常天候早期警戒情報は、予測情報の

みであるのに対し、天候情報は、天候の実況と予測

や社会的な影響も含めた総合的な情報である。異常

天候早期警戒情報は、異常天候の影響前の事前対策

のために、異常天候の発生の可能性が平年に比べて

一定以上大きくなったとき（平年から大きくかけ離

れた気象状況の発生の可能性が 30%以上となったと

き）発表する情報で、天候情報に先立つ情報と位置

付けられている。一方、天候情報は、実況も踏まえ

て、現象の発生確率が十分高いと判断されるときに

発表する情報である。 

 以下では、天候情報の発表までの手順を説明する

 

 
第4.3.1図 天候情報の具体例 

http://www.jma.go.jp/jp/kishojoho/
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（第4.3.2図）。平年から大きくかけ離れた気象状況

かどうかの判断に、パーセンタイルを用いている。

パーセンタイルとは、同一の月日を起点とする同一

期間について、その時点からの過去30年分の中で、

その年の観測値がどの順位にあるかを示すもので、

０～100の整数値を取り、０はその年の観測値が過

去30年で最小、100は最大であることを意味する（第

4.3.3図）。地域、対象とする現象によって、検討基

準を決めており、単独要素の場合は、出現率 10%以

下に対応して、パーセンタイルが 10未満もしくは

90より大、組合せ（低温と日照不足など）の場合は

単独より発生の可能性が低いため、各要素のパーセ

ンタイルが15未満もしくは85より大、としている

（第4.3.4図）。実際の運用では、基準を超えている

かどうか、気象庁のイントラで常時監視ソフトが作

動しており、本庁気候情報課、地方官署の職員とも

毎日チェックすることができる（第4.3.5図）。ただ

し、厳密に基準どおりに発表しているかというとそ

うではなく、既に社会的な影響が明白な場合は、基

準超でなくても発表の検討をすることがある。 

 発表の検討においては、社会的な影響の有無を関

係機関（自治体、農業機関など）に問い合わせる。

問い合わせる内容は「現時点で影響が出ているかど

うか」のみではなく、「（このような状態が）今後○

週間程度続いたらどのような影響の出ることが予想

されるか」といったことも含まれる。この他、農林

水産省作成の主要作物の生育表や、災害実績資料（経

験則など）も参照し、影響を判断する。最後に、府

県天候情報（地方気象台等）、地方天候情報（管区・

沖縄気象台、地方気象台）、全般天候情報（本庁気候

情報課）の間の相互の内容を調整した上、発表する。 

 天候情報は、報道機関等を通じ一般に提供される

が、関係行政機関、自治体へも伝えられている。農

林水産省、自治体による農家への支援情報の提供や、

国土交通省によるダムの渇水対策は、天候情報の利

用例である。 

 

 

 

 
第4.3.2図 天候情報の検討手順 

 

  

第4.3.3図 パーセンタイルの定義と意味 
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4.3.2 天候のまとめ 

 気象庁本庁では、気候系監視の一環として、日本

の天候の状況を月別・季節別・年別にとりまとめて、

公表している（観測部計画課情報管理室と地球環

境・海洋部気候情報課が協力して作成している）。月

別については、毎月のはじめに前月の天候のまとめ

を報道発表する。季節別は、３月、６月、９月、12

月初めに、それぞれ冬、春、夏、秋の天候のまとめ

を報道発表する。年別は、毎年12月20日頃に速報

（発表前日までのデータを集計）を、翌年の１月４

日頃に確定を、それぞれ報道発表する。気象庁本庁

の報道発表資料は気象庁ホームページ3で閲覧する

ことができる。 

また、気象庁ホームページでは、月別・季節別・

年別の天候のまとめだけではなく、大気の様々な図

表類も閲覧することができる（月別：毎月14日頃更

新、季節別：３月、６月、９月、12月の各月の 14

日頃更新、年別：１月14日頃更新）4。 

                                                   
3 http://www.jma.go.jp/jma/press/tenko.html 
4 http://www.data.jma.go.jp/gmd/cpd/longfcst/ 

天候情報を検討する基準 関東甲信地方

対象とする現象
　発生のおそれが
ある社会的影響

（主な）気象要因
　社会的影響の
生じる可能性が
大きい期間

TRS雪の目安；
単独要素

TRS雪の目安；複数要素
(「, 」は「または」を意味する)

対象とする現象

高温(暖候期) 農畜水産物・健康 勢力の強い高気圧 5～9月 T(2-4)>90 高温(暖候期)

少雨 農作物・生活用水 勢力の強い高気圧 4～8月  R(4-6)<10 少雨

低温(主に暖候期) 農作物 寒気・気圧の谷・オホ高 4～8月 T(2-4)<10 低温(主に暖候期)

日照不足 農作物 寒気・気圧の谷・オホ高 4～10月 S(2-4)<10 日照不足

長(多)雨 農作物 前線・気圧の谷・湿った気流 4～10月 R(2-4)>90 長(多)雨

低温(寒候期) 交通・健康 強い寒気（冬型） 12～2月 T(2-4)<10 低温(寒候期)

大雪（北部山沿） 交通 強い寒気（冬型） 12～2月 雪(2-4)>90 大雪（北部山沿）

T(2-4)>85 &  R(4-6)<15

T(2-4)<15 &  S(2-4)<15 ,
T(2-4)<15 &  R(2-4)>85 ,
S(2-4)<15 &  R(2-4)>85

T(2-4)<15 &  雪(2-4)>85

 
第4.3.4図 パーセンタイルを用いた天候情報の発表の検討開始基準の一例（関東甲信地方） 

T、R、Sは、それぞれ気温、降水量、日照時間のパーセンタイルを示す。 

2-4(4-6)は、2(4)週間あるいは4(6)週間程度の意味。 

 
第4.3.5図 天候情報の発表の検討開始に向けて各要素をパーセンタイルに基づき監視する気象庁イントラのソフト（デフォ

ルト画面） 

http://www.jma.go.jp/jma/press/tenko.html
http://www.data.jma.go.jp/gmd/cpd/longfcst/
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報道発表資料の天候のまとめは、 

・概要 

・本文 

１．概況 

２．気温、降水量、日照時間等の気候統計値 

 ３．天候経過 

 ４．大気の流れの特徴 

 ５．全国気候表 

 ６．順位更新表 

といった構成になっている（年別は本文の「４．大

気の流れの特徴」は無い）。以下では、ごく簡単に、

記述の方針を説明する。 

 概要は、囲み記事で、天候の特徴を端的に記述す

る。概要の具体例（2012年 11月）を第 4.3.6図に

示す。気温、降水量、日照時間等の記録更新や災害

をもたらした気象現象（大雨、暴風等）といった特

記事項等を簡潔にまとめる。それぞれの要素（気温、

降水量、日照時間等）をバランスよく記述するよう

にもしている。 

 本文の「１．概況」では、概要で紹介した内容と、

概要では取り上げなかった内容とを、時間の順番や、

一連の現象かどうかがわかるように、また、すべて

の地域をカバーするよう注意しながら、記述してい

る。「１．概況」の具体例（2012年11月）を第4.3.7

図に示す。読者が対象期間（月・季節・年）の日本

の天候の特徴や経過の大まかなイメージを掴めるよ

 
 

 
第4.3.6図 天候のまとめの「概要」の具体例（2012年11月） 

 
第4.3.7図 天候のまとめの本文の「概況」の具体例（2012年11月） 
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うに配慮している。 

 「２．気温、降水量、日照時間等の気候統計値」

は、平均気温、降水量、日照時間等の地域的な傾向

や記録更新のまとめである。具体例（2012年11月）

を第4.3.8図に示す。表や図で、各要素の平年差、

平年比とその階級（「かなり低い」、｢低い｣、「平年並」、

「高い」、「かなり高い」の５階級）が一目でわかる

ように配慮している。 

 「３．天候経過」は、天候の詳細を記述する。月

別の天候のまとめは旬毎に、季節別は月毎に、年別

は季節毎に、天候を記述する。年別の天候のまとめ

の季節毎の記述では、冒頭に特記事項を箇条書きす

る。 

 「４．大気の流れの特徴」（年別の天候のまとめに

は無い）は、日本の天候に関係する北半球の循環場

（500hPa高度場）を解説する。天候の記述は主に平

年との相違を対象としているが、この平年差は偏西

風（上空のジェット気流）の位置や蛇行等に左右さ

れ、この把握に500hPa高度場が有効であるためであ

る。具体例（2012年11月）を第 4.3.9図に示す。

500hPaの高度は対流圏のほぼ中間の高度にあたり、

大気全体の流れを代表しており、負（正）偏差であ

れば、偏西風が南（北）へ蛇行していることに対応

しているが、500hPaの高度偏差と地上気温偏差には

正相関があるため、偏西風の蛇行と地上気温偏差と

の関連に言及している。また、日本の西に気圧の谷

（500hPa高度負偏差）がある状態（西谷）では、日

本付近に南西の気流が流入しやすくなるため、平年

より曇りや雨の日が多い傾向があるが、逆に日本の

東に気圧の谷（500hPa高度負偏差）がある状態（東

谷）では、日本付近に平年より北西の風が流入しや

すく、低温になりやすい、日本付近で低気圧が発達

しにくい、といった傾向がある。こうした関係に言

及する場合もある。 

 「５．全国気候表」では、全国の各地点毎の気温、

降水量、日照時間、降雪・積雪のデータを表形式で

記載している。「６．順位更新表」は、全国各地点毎

の平均気温、降水量、日照時間、降雪量・最深積雪

の順位更新（３位以内）を表の形で記載している。 

 おわりに、現在の本庁での作業分担を述べておく。

概要と本文の１、３、４は主に気候情報課が、本文

の２、５、６（図表など）は主に計画課情報管理室

が、それぞれ担当している。両課で相互にチェック

しあい、最終原稿が完成する。 

 なお、社会経済に極めて大きな影響を与える異常

気象が発生した場合に、気象庁は、その特徴と要因

 
 

 
第4.3.8図 天候のまとめの本文の「気温、降水量、日照時間等の気候統計値」の具体例（2012年11月、一部抜粋） 
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を分析して、臨時の報道発表を行ったり5、大学・研

究機関等の専門家の協力を得て、異常気象に関する

最新の科学的知見に基づく分析検討を行い、その発

生要因等に関する見解を迅速に発表する6場合もあ

る（異常気象分析検討会、平成 19年（2007年）６

月12日に気象庁に設置）。 

 

参考文献 
高山大, 2012: 第１章 天候情報検討基準の見直し.平成

23年度季節予報技術開発資料, 気象庁地球環境・海洋

部. 

                                                   
5 http://www.data.jma.go.jp/gmd/cpd/longfcst/ 

extreme_japan/index.html 
6 http://www.data.kishou.go.jp/climate/extreme/ 

index.html 

 
第4.3.9図 天候のまとめの本文の「大気の流れの特徴」の具体例（2012年11月） 

 

http://www.data.jma.go.jp/gmd/cpd/longfcst/
http://www.data.kishou.go.jp/climate/extreme/
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4.4 季節予報の評価手法1 
4.4.1 はじめに 

季節予報で用いられる評価・検証には様々な手

法がある。世界気象機関(WMO)の基礎システム委員

会(CBS)では、世界各地の気象センターから提供さ

れる長期予報(LRF)について、その精度を共通の基

準 で 評 価 す る た め の 標 準 検 証 シ ス テ ム

(Standardized Verification System; SVS)が提案

された。その中の検証手法として、MSSS(Mean 

Square Skill Score)や ROC(Relative Operating 

Characteristic)などが挙げられており、気象庁の

季節予報モデルもこの検証手法に基づいた検証を

行っている。また、季節予報モデルを検証する手

法としては、このほか、平均誤差(Mean Error; ME)、

２乗平均平方根誤差(Root Mean Square Error; 

RMSE)、アノマリー相関係数(Anomaly Correlation 

Coefficient; ACC)などが挙げられる。これらの指

標は高谷(2010)が簡潔に紹介しているほか、

Jolliffe and Stephenson(2003)や WMO(2002)で詳

しく解説されている。 

また、発表予報やガイダンスの確率を評価する

指標として、上述の ROCのほか、確率値別出現率、

ブライアスコア(Brier Score; BS)、RPスコア

(Ranked Probability Score; RPS)などが挙げられ

る。これらのスコアは、中三川(1999)、渡辺(2008)

などで解説されている。本節では、中三川(1999)

を改訂する形で、確率値別出現率とこれに関連す

るスコア及びROCについて、それぞれ第4.4.2項、

第 4.4.3項で詳しく解説するとともに、そのほか

の上述のスコアについても第 4.4.4項で簡潔に解

説する。 

 
4.4.2 確率値別出現率グラフの指標となるスコ

ア 

確率値別出現率のグラフは①確率値と出現率が

一致しているほど、また②気候値から離れた確率

値をつけた予報回数が多いほど成績がよく、一見

してある程度成績の善し悪しがわかる。しかし、

                                                      
1 中三川 浩 

これだけでは要素や地域、評価対象期間が異なる

データ間の客観的な比較は困難である。総合的に

は RPSや BSで成績が出るが、前述の①や②とこれ

らのスコアとの関係は自明でない。そこで、確率

値別出現率のグラフとこれらの客観的指標となる

スコア（BSから得られる信頼度、分離度）につい

て解説を行う。 

 

（１）２カテゴリーの BSについて 

BSは、RPSと並んで確率予報を総合的に評価す

るスコアとして用いられている。BSについては各

種の解説がある（例えば、菊地原(1988)）。以下の

説明は、菊地原(1988)及び Murphy(1973)を参考に

している。 

２カテゴリーの BS（bと標記する）は次式で定
義される。 

　}1,0{,10,)(1 2

1

 


iii

N

i
i vpvp

N
b  

(4.4.1) 
ここで N は予報総数、 ip は予報確率値、 　iv は予

報した現象が出現したときは１、しなかったとき

は０となる。bは完全予報（0%と 100%のみを予報
し、すべて適中）のとき最小値０となり、最悪予

報（0%と 100%のみを予報し、すべて不適中）のと

き最大値１となる。 

以後、予報確率が 10%刻みの場合を想定して式

の変形を行う。 

まず、式(4.4.1)を確率値別に現象の出現、非出
現の項に分けて書き換えると次の式を得る。 

　　

　

})()0(

)1({1

2

2

tt
t

t

t
t

t

MNp

Mp
N

b








          (4.4.2) 

ここで、t=0～10 であり各確率値に対応している
（例えば 1.01 p ）。 　tM は各確率値において、予

報した現象が出現した数（以下出現数という）、

　tN は各確率値の予報数をあらわす。式(4.4.2)を
変形し、次の式を得る（式の変形は付録 4.4.Aを

参照）。 
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2

2

N
M

N
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N
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N
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N
M

N
N

N
M

pb

t

t

t

t

t

t

t

t
t








 

(4.4.3) 
ここで、 

t
tMM であり、予報した現象が出現

した総数である。 

式(4.4.3)の右辺第１項は、信頼度(Reliability)
と呼ばれている。これを brelとする。 

　
N
N

N
Mpbrel t

t t

t
t

2)(               (4.4.4) 
tt NM / は各確率値において予報数に対して予報

した現象が出現した割合である（以下、出現率と

呼ぶ）。予報確率値と出現率が一致する予報数が多

いほど brelは小さくなる。確率値別出現率のグラ
フとの関連でいえば、予報確率値と出現率が一致

する 45度のライン上に乗っていれば、 0brel と

なる（第 4.4.1図(a)と(b)）。 

式(4.4.3)の右辺第２項は、分離度(Resolution)
と呼ばれている。これを bresとする。 

　
N
N

N
M

N
Mbres t

t

t

t

2)(              (4.4.5) 
bresの前の符号がマイナスであることから、bres
は大きいほど成績が良いことになる。bresの大き
な値は、各予報確率値の出現率が NM / すなわち

予報した現象の平均的な出現率（平均出現率と呼

ぶ。これは予報期間の気候値でもある）から離れ

ていることで得られる。確率値別出現率のグラフ

との関連では、出現率が NM / 一定のラインに乗

っている場合 0bres となる（第 4.4.1図(c)）。ま

た、例えば平均出現率が 50%のときには、0%や 100%

に近い確率値の予報比率が多いほど bresは大き
くなる（第4.4.1図(a)の bresは(b)より大きい）。 
式(4.4.3)の右辺第３項は、uncertainty（不確定

度）と呼ばれている。これを buncとする。 

　)1(
N
M

N
Mbunc                    (4.4.6) 

これは、平均出現率（予報期間の気候値）に依存

する項である。平均出現率が 0%や 100%のとき、最 
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b=0.08       B=0.70
brel=0.00   Brel=1.00
bres=0.18  Bres=0.70
bunc=0.25

(a)
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b=0.20       B=0.20
brel=0.00   Brel=1.00
bres=0.05  Bres=0.20
bunc=0.25

(b)

0
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0 20 40 60 80 100

b=0.35       B=-0.40
brel=0.10   Brel=0.60
bres=0.00  Bres=0.00
bunc=0.25

(c)

第 4.4.1図 確率値別出現率の例 

(a)brel=0で 0%や 100%の予報が多いケース 
(b)brel=0で 50%の予報が多いケース 
(c)bres=0ですべての確率値で平均実現率に等
しいケース 

横軸：確率予報値（％） 

縦軸：折れ線グラフは確率値別出現率、棒グラ

フは確率値別予報割合（％） 
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小( 0bunc ）となり、50%のとき最大( 25.0bunc )

となる。また、常に平均出現率を予報（例えば平

均出現率が 50%のとき、常に 50%と予報）した場合

は、 0 brelbres となり、 buncb  （例の場合

25.0b ）となる。 

これらのスコアは、成績の相対的な善し悪しの

判断はできるが、意味のある予報であるかどうか

の判断ができない。その判断には、一般的に気候

値予報に対する改善率が用いられることが多い。

気候値予報の BSを bcと書くと、改善率は次式で
定義できる。 

　
bc

bbcB 
                         (4.4.7) 

Bはスキルスコア(skill score)と呼ばれ、 0B
のとき、気候値予報より劣る。そして、完全予報

のとき、最大値 1B をとる。 

同様に、式(4.4.4)、式(4.4.5)についても次のよ
うに定義する。 

　　
bc

brelbcBrel 
                   (4.4.8) 

　　
bunc
bresBres                    (4.4.9) 

Brel ,Bres ともに完全予報のとき、最大値
1 BresBrel をとる。 Bresの分母を bcとしなか

ったのは、完全予報のときは 0 brelb より

buncbres  となることを利用して、式(4.4.8)、式(4.4.9)ともに１が最大となるようにするためであ
る。 

第4.4.1図には、それぞれの例について B、Brel、
Bresを示してある。 
 

（２）３カテゴリーの BSについて 

本項（１）では、わかりやすいように２カテゴ

リーのときの BS及びスキルスコアについて説明

した。実際には、季節予報における確率予報は３

カテゴリーであるから、これらのスコアを３カテ

ゴリーに適用できるように若干工夫をしなければ

ならない。Murphy(1973)は、多カテゴリー予報に

ついてベクトル表記を用いてこれらを説明してい

るが、ベクトル表記を避けて３カテゴリー用にこ

れらのスコアを書き直すと次のようになる。式の

変形は紙面の都合で省略し、結果だけを示す。式(4.4.4)、式(4.4.5)、式(4.4.6)はそれぞれ、 
　})({

2
1 2

t
m
t

t m

m
t qopbrel          (4.4.10) 

　})({
2
1 2

t
t m

m
t

m qoobres          (4.4.11) 
　　　)}1({

2
1 m

m

m oobunc          (4.4.12) 
となる。もちろん、 buncbresbrelb  である。

ここで、 

N

M
o

N
Nq

N
Mo t

m
t

mt
t

t

m
tm

t


 　　 ,,  

N ：予報総数 

tN ：t番目の確率値の予報数 
m
tM ：t番目の mカテゴリーの出現数 

m
tp ：t番目の mカテゴリーの確率値 

t =1, 2, …, T ，   )1(
2
1

 SST  

S：確率の細分数 
実際の予報の確率は10%刻みなので 11S 、

66T となる。つまり(0.0, 0.0, 1.0), (0.0, 0.1, 0.9), …(1.0, 0.0, 0.0)の 66通りの組み
合わせがあるということをあらわしてい

る。 

m =1, 2, 3：カテゴリーの識別番号で２が平年
並となる。 

式(4.4.7)、式(4.4.8)、式(4.4.9)のスキルスコア
は、式(4.4.10)、式(4.4.11)、式(4.4.12)の値を適用
することで得られるが、bcは季節予報の気候的確
率(0.33, 0.33, 0.33)を代入して、 

　　])33.0([
2
1

1

3

1

2
 


N

i m

m
iv

N
bc        (4.4.13) 

を用いる。ここで、 m
iv ( m =1, 2, 3)は、式(4.4.1)

の iv と同様の値である。式(4.4.10)～式(4.4.13)は
すべて係数として 1/2がかかっているが、BSの最

大値を１とするための措置である。式(4.4.1)を３
カテゴリーの場合と同様に表記すると、 
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1 22221
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i vpvp
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b  



    (4.4.1)’ 
となる。しかし、右辺第１項と右辺第２項は同じ

値となるので、片方のカテゴリーだけの表記を用

いて式(4.4.1)の表現となっている。 
 

（３）１か月予報への適用 

本項（１）と（２）で求めた BS及び関連するス

コアを１か月予報の確率ガイダンスに適用した。

予報対象期間は2007年１月～2011年12月の５年

間である。対象とした予報は 11地域の「地方予報

区」とし、それぞれの予報区毎の予測値を１回の

予報として数えた。「低い（少ない）」「平年並」「高

い（多い）」の３カテゴリーを合わせた成績である。 

結果を第 4.4.2図に示す。気温の確率ガイダン

スのスキルスコアは、他の要素と比べて大きい。

これは信頼度のスキルスコアが他の要素とあまり

変わらない一方、分離度のスキルスコアが良いこ

とから、気温のスキルスコアが他の要素に比べて

良い要因のひとつとして、分離度が大きい、つま

り降水量や日照時間に比べて、気候値から離れた

0%や 100%に近い確率を多く予想しているためと

判断される。 

 

4.4.3 ROCによる評価 

本項では、ROCについて、複数の例で ROC曲線

の形状の変化を見ながら、その特徴を説明すると

ともに、経済価値を考慮した評価の指標のひとつ

である損失軽減率の特性を説明する。 

 

（１）ROCの意味 

ROCについては、渡辺(2008)が解説しているが、

SVSで用いられている重要な指標でもあり、改め

て ROCを求めた例をいくつか用いて解説する。 

ROCとは、経済価値（ユーザーのコスト／ロス）

を考慮した確率予報の図的検証評価法である。後

述する「適中率」を縦軸に「空振り率」を横軸に

とって描いた曲線を用いて評価する。 

ここで、コスト／ロスモデルについてごく簡単

に復習しておく。第 4.4.1表に示すように、対策 

 

 

 

 

 

 

費Cを投じておけば、ある予報した現象が出現し
ても損失は無いが、対策を立てずに出現すると、

損失額 )( LCL  の被害が生じるとする。現象の生

起確率を )10(  pp とすると、 LCp  のとき対 

第 4.4.2図 Ｂ,Brel,Bresの各要素別スコア（３

カテゴリー）（2007～2011年の５年間の地方予報区

別の確率ガイダンス） 

(a)スキルスコア（ B） 
(b)信頼度のスキルスコア(Brel) 
(c)分離度のスキルスコア(Bres) 
表中のＴ、Ｒ、Ｓはそれぞれ気温・降水量・日照

時間の略号 
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第 4.4.1表 ユーザーの行動と実況に応じた

対策費Ｃ・損失Ｌの対応表 

 

      実  況 

 Yes  No 

行 

 

動 

対 策   Ｃ   Ｃ 

非対策   Ｌ   ０ 

 

 

第 4.4.2表 確率別の予報と実況有無の対応表 
 

    実  況 

 Yes    No 

 

 

 

予 

 

 

 

 

報 

 

 

 

100% 

 

 

 

 pi 
pi-1 
 

 

 

 

  0% 

 

  Ｍ10 
 

  Ⅰ 

 

  Ｍi 
  Ｍi-1 
 

 

   Ⅲ 

 

  Ｍ0 

 

  Ｎ10-Ｍ10 
 

     Ⅱ 

 

   Ｎi-Ｍi 

  Ｎi-1-Ｍi-1 

 

 

     Ⅳ 

 

   Ｎ0-Ｍ0 

 

 

 

第4.4.3表 第4.4.2表でpi以上を現象が出現

すると予報したときの予報と実況の対応表 
 

      実  況 

 Yes  No 

予 

 

報 

Yes   Ａi   Ｂi 

 No   Ｃi   Ｄi 

 
策をとることで利益をあげられる。つまり、コス

ト／ロスモデルとは LCp  のとき対策をとり、

LCp  のとき対策をとらないことである。 

このモデルは予報の信頼度が完全であることを

前提にしている。しかし、現実の予報では必ずし

もそうなっていない。つまり LCp  のとき対策

を立てても必ずしも利益を得られないことになる。

そこで、 LCp  で対策という前提をはずし、pや

LC がそれぞれどのような値をとるときに最大の

利益が得られるか（損失が軽減されるか）を考え

る。 

確率が ip （ 10/ipi  、 i =0, 1, 2, ･･･, 11）以上
と予報されたときに対策を立てるとする（このと

きユーザーの LC と確率が必ずしも一致している

必要はない）。 11p すなわち 110%は予報されないの
で、対策を一切立てないことを意味する。確率 ip
の予報数を iN 、予報した現象の出現数を iM とす

る（ただし 01111 MN ）と、第 4.4.2表のよう

な確率別の予報・実況対応表となる。ここで ip 以

上のときに対策を立てるのであるから第 4.4.2表

中のⅠ、Ⅱの合計が現象ありの予報数となる。 

同様にⅢ、Ⅳの合計が現象なしの予報数となる。

結局、これは確率予報から断定予報への変換で、

その２×２の分割表を第4.4.3表に示す。第4.4.2

表の記号との関係は次の通りである。以後、 ip を

行動の有無を決定する「判断確率」と呼ぶ。 

 
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ただし、 0i のとき 0 ii DC  

          11i のとき 0 ii BA  

とする。 

ここで、この予報の成績の部分的な評価量とし

て次の量を定義する。 

M
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Ahr it
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ここで 

予報総数： 



10

0t
tNN  

現象出現総数： 



10

0t
tMM  

である。 

ihr は現象が出現したもののうち現象を予報し

ていた割合を表し、「適中率」(hit rate)と呼ばれ

(4.4.14) 

(4.4.15) 
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ている。一般的な定義から言えば「捕捉率」のほ

うが適当であるが、ここでは「適中率」と呼ぶ。 ifr

は現象が生じなかったもののうち現象ありと予報

していた割合を表し、「空振り率（誤警報率もしく

は誤発表率）」(false alarm rate)と呼ばれている。 

ここで対策費Cと損失額 Lを使い、１回あたり

の平均的な損失を考える。 

N回の全体の損失 iEA は、 

iiii LCBACEA  )(  

であるから、１回あたりの平均損失をＬで規準化

したものを )( NLEAe ii  とすると、式(4.4.14)、式(4.4.15)の関係を使って、 
　

N
M

L
C

N
Mhr

N
M

L
Cfre iii  )1()1(  (4.4.16) 

と変形できる（式の変形は付録 4.4.Bを参照）。 

ここで 01,01  LCNM 　　 であるから、 ie す
なわち１回あたりの平均損失は、 ifrに比例して増
加し、 ihr に比例して減少する。その比例係数は、

平均出現率 NM とユーザーの LC から計算でき、

予報の精度に依存しない。 

任意の判断確率 ip に対して ifrと ihr が読みとれ

るようなグラフを描いておけば、すべてのユーザ

ーの平均損失を容易に計算できることになる。具

体的には、「適中率」を縦軸に「空振り率」を横軸

にとって、任意の ip に対する ifrと ihr をプロット

し、それを連ねた曲線（離散的分布のときには厳

密には折れ線となる）を描く。この曲線を ROC曲

線と呼ぶ。 

コスト／ロスモデルの前提である信頼度が完全

であるという条件が適用できれば、ユーザーの

LC に対応する判断確率 ip ( LCi 10/ )を利用し

たとき最も損失( ie ）を軽減できることになる。 

 

（２）ROC曲線の特徴 

ROC曲線の形状とその意味するところについて、

いくつかの具体例を示し解説する。 

第 4.4.4表は、３例について各予報確率値別に

予報した現象の出現（非出現）数を示したもので

ある。(a)(b)(c)の３例は第 4.4.2項（１）で扱っ 

第 4.4.4表 予報した現象の確率値別の出現数（Ｙ）と

非出現数（Ｎ）の分布例 
 

    (a)     (b)     (c) 

確率  Ｙ  Ｎ  Ｙ  Ｎ  Ｙ  Ｎ 

100%  65   0  10   0  10  10 

 90%   9   1   9   1  10  10 

 80%   8   2   8   2  10  10 

 70%   7   3   7   3  10  10 

 60%   6   4   6   4  10  10 

 50%   5   5  60  60  10  10 

 40%   4   6   4   6  10  10 

 30%   3   7   3   7  10  10 

 20%   2   8   2   8  10  10 

 10%   1   9   1   9  10  10 

  0%   0  65   0  10  10  10 

 合計  110 110 110 110 110 110 

 

た第 4.4.1図の(a)(b)(c)に対応している。この例

の ROC曲線を第 4.4.3図に示す。 

「空振り率( ifr)」をできるだけ小さく、「適中
率( ihr )」をできるだけ大きくすれば損失が減るの
だから、任意の ip について( ifr , ihr )=(0, 1)となる
ような予報であれば、ベストであるといえる。第

4.4.3図からは(a)(b)はともに適切な確率値別出

現率となっているが、(a)の方が任意の判断確率

piで(0, 1)に近いことから、(a)の方がより適切な
予報といえる。なお、(a)(b)については 10%～90%

0

0.2

0.4

0.6

0.8

1

0 0.2 0.4 0.6 0.8 1

(a)

(b)
(c)

20%

20%20%
40% 40%

40%

60%
60%

60%

80%80%

80%

fri

hri

第 4.4.3図 第 4.4.4表に対応した ROC曲線 
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の予報数を０にすれば、すべて(0, 1)の点上に乗る
ことがわかる。これは完全予報であり、このとき

の損失は式(4.4.16)から、 
　

L
C

N
Me p                          (4.4.17) 

となる。 

一方、(c)はどの予報値に対しても平均出現率

（この期間の気候値）で、予報に情報がないとい

える。この場合は ii hrfr  の線上に乗ることがわ

かる。さらに、たとえば(a)のＹとＮの値を逆にす

ると、(0, 1)に近づく。(0, 1)に乗るのは 0%と 100%
のみ予報し、出現率がそれぞれ 100%と 0%のとき

（最悪予報）である。こうしてみると、ROC曲線

の右下の面積が大きいほど適切な予報であること

がわかる。 

 

（３）損失の軽減率の指標 

次に、ユーザーが平均出現率（予報期間の気候

値） NM のみを知っていた場合の損失と予報を使

った損失を比較し、その予報が利用価値のあるも

のかどうかの指標を求める。 

ユーザーが常に対策を立てる場合、予報した現

象はすべて出現すると仮定するので、第 4.4.3表

の iC 、 iD は０で、式(4.4.15)から 1ifr 、 1ihr と

なり、式(4.4.16)から LCei / となる。一方、常に

対策をとらない場合は、 0 ii BA で、 0ifr 、

0ihr となり、 NMei / となる。ユーザーが予報

期間の気候値のみを知っていた場合 2、ユーザー

の LC が NM より小さい場合は常に対策をとり、

逆の場合は常に対策をとらないことで、損失を軽

減できる。つまり、気候値を利用した損失額は、 

　　







N
M

L
Cec ,min                 (4.4.18) 

となる。 

予報を利用した損失額を気候値利用の損失額、

式(4.4.18)と本項（２）で求めた完全予報の損失額、
式(4.4.17)を使って次のように規準化する。 
                                                      
2 予報期間の気候値は予報期間が終わってからでない

とわからないので、実際には気候的出現率(33%)を使用

するのが適当である。 

　
pc

ic
i ee

ee
v




                        (4.4.19) 
iv の特徴として、 10  iv の範囲をとり、利用

する予報が気候値予報と同程度の場合は 0iv 、

完全予報ならば 1iv となる。 ie が ce を上回ること

もあるが、そのときは気候値予報を用いればよい

ので、最大 ci ee  である。この iv を「損失軽減率」
と呼ぶことにする。また、 iv は、 NMLC / のと

き最大となり、その値は ii frhr  となる（導出は省

略するが、式(4.4.19)を NMLC / と NMLC /

の場合に分けて変形することで求まる）。 

iv は判断確率 ip ごとに変化するが、利用する予

報がとりうる最大の値は、 

),...,,max( 1010 vvvv   

で求めることができる。 

 

（４）１か月予報への ROCの適用 

第 4.4.2項（３）と同じ期間・地域合計につい

て、ROCを適用して、その特徴をみる。 

第 4.4.4図は、確率ガイダンスの ROC曲線であ

る。判断確率 piを曲線上に示している。まず、す
べての要素に共通しているのは、ROC曲線の面積

が 0.5以上でスキルのある予測となっている。気

温は面積が大きく、特に「低い」で相対的に予測

が優れていることがわかる。気温の「高い」と「低

い」での判断確率の分布に着目すると、「高い」は

20～90%程度まで曲線上にほぼ等間隔に分布して

いるのに対し、「低い」は 0～40%程度の狭いレン

ジで大きく変化している。これは「低い」におい

て 50%以上の予報数が少ないことを表している。 

次に、本項（３）で導入した損失軽減率 iv を縦

軸に、ユーザーの LC を横軸にとり、「気温」につ

いてグラフ化したものを第 4.4.5図に示す。 

同図(a)の気温の「低い」からグラフの意味を説

明する。 LC が 0.5で０より大きい iv が得られる

のは、判断確率 50～90%である。つまり、ユーザ

ーが気候値予報より損失を軽減するためには、50

～90%の判断確率を用いることが必要であること

を示している。 LC が 0.2のユーザーは、20～90%

の幅広い確率で予測の利用価値が得られる。それ
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ぞれの LC をもつユーザーがもっとも適切な判断

確率を用いたときに得られる最大の損失軽減率

(v)が、グラフの太線で示した包絡線の値となる。 
この包絡線の値があらゆるユーザー、つまりす

べての LC にわたって大きい方が、その予報の利

用価値が大きいということになる。完全予報のと

きには、すべての LC で 1v となる。 

気温の「高い」、「低い」とも vは 0.5前後の損
失軽減率を持つが、損失軽減率 0.3以上でみると

「高い」は 0.46～0.64の LC を持つユーザーに対

して比較的高い利用価値があるのに対し、「低い」

は 0.05～0.25の LC を持つユーザーに比較的高

い利用価値があるといった違いがある。 

ROC曲線の右下の面積は気温の「低い」が「高

い」に比べて大きく、「低い」の予測成績が良いが、

LC に応じた損失軽減率という観点からみるとど

 

第 4.4.5図 判断確率（pi）別 C/Lと損失軽減率 viの関

係（2007年１月～2011年 12月の５年間、地方予報区の

合計） 

(a)気温「低い」 

(b)気温「高い」 

カラーの細線は判断確率別損失軽減率、太線は最大の損

失軽減率 

 

 

 
第 4.4.4図 ROC曲線（2007年１月～2011年 12

月の５年間、地方予報区の合計） 

(a)気温 青点線：「低い」 赤線：「高い」 

(b)降水量 茶点線：「少ない」 緑線：「多い」 

(c)日照時間 灰点線：「少ない」 橙線：「多い」 

右下の数値は ROC曲線の面積（Al：「少ない（低い）」

Ah：「多い（高い）」）。 
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ちらのカテゴリーで利用価値が高いかは、ユーザ

ーの LC に依存する。このように気温の「高い」

「低い」で分布が大きく異なったのは、気候的出

現率(33%)に比べ、「高い」の出現率は著しく大き

く、逆に「低い」の出現率は著しく小さかったこ

とが主たる原因である。つまり、「低い」で言えば、

小さな確率の予報が多く、対策のコストの小さい

あるいは損失の大きいユーザーでなければ利用し

にくいということである。 

 

4.4.4 そのほかの評価指標 

この項では、系統誤差(ME)、２乗平均平方根誤
差(RMSE)、アノマリー相関係数(ACC)、RPスコア
(RPS)について簡単に説明する。ME、RMSE、ACC
は、高谷(2010)による付録を基本にしている。 

 

（１）平均誤差 

平均誤差(ME)は、予測値の実況値からの偏りの
平均で、系統誤差やバイアスとも呼ばれ、次式で

定義される。 𝑀𝐸 = 1𝑁෍(𝑓௜ − 𝑎௜)ே
௜ୀଵ  

Nは標本数、fiは予測値、aiは実況値である。平
均誤差が０に近いほど、予測が実況（観測値）に

近いことを意味する。 

 

（２）２乗平均平方根誤差 

２乗平均平方根誤差(RMSE)は予測誤差の大き
さを表す指標としてよく用いられ、次式で定義さ

れる。 

𝑅𝑀𝑆𝐸 = ඩ1𝑁෍(𝑓௜ − 𝑎௜)ଶே
௜ୀଵ  

RMSE は最小値０に近いほど、予測が実況に近
いことを示す。 

 

（３）アノマリー相関係数 

アノマリー相関係数(ACC)は、予測値の平年偏
差と実況値の平年偏差との相関係数で、次式で定

義される。 

𝐴𝐶𝐶 = ∑ (𝑓௜ − 𝐹)(𝑎௜ − 𝐴)ே௜ୀଵඥ∑ (𝑓௜ − 𝐹)ଶ ∑ (𝑎௜ − 𝐴)ଶே௜ୀଵே௜ୀଵ  

ここで、F, Aはそれぞれ予測値と実況値の平年値
を表す。ACCは、-1～+1の値をとり、ACCが大き
いほど、偏差のパターンの予測が実況に近いこと

を示している。一般に、ACCが 0.6以上であれば、
両者の偏差パターンは似ているとされる。 

 

（４）RPスコア 

確率予報の評価指標のひとつであるブライアス

コア(BS)は、次の欠点をもつ。たとえば３階級の
確率予報の場合、予報Ａが Fa＝(0.2, 0.3, 0.5)、

予報Ｂが Fb＝(0.3, 0.2, 0.5)で、実況は３番目

の階級が実現した（Ｅ＝(0, 0, 1)）とすると、１

番目より２番目の確率値の大きい予報Ａのほうが

予報Ｂより、適切な予報と考えられる。しかし、BSはともに(0.22+0.32+0.52)/2＝0.19と同じ数値
になる。これはカテゴリーの順序を考慮しないた

めに起こる欠点である。Epstein(1969)はこの矛盾

をなくす評価スコアとして、RPスコア(Ranked 

Probability Score; RPS)を提案した。 RPSを３カテゴリーの場合に適用すると、 
𝑅𝑃௜ = 1 − 12෍൫𝑅௝ − 𝐷௜௝൯ଶଶ

௝ୀଵ  

𝑅௝ = ෍𝑃௞௝
௞ୀଵ , ൣ𝐷௜௝൧ = ൥1 1 10 1 10 0 1൩ 

 i：実況のランク 𝑃𝑗：「低い」方から数えて j番目のランクの 
  確率予報値 𝑅𝑃𝑆 = 1𝑁෍𝑅𝑃௜(௞)ே

௞ୀଵ  
先ほどの３階級予報で RPSを計算すると、予報

Ａ＝0.86、予報Ｂ＝0.83となり、ＡのほうがＢよ

りよいスコアとなる。 

また、気候値予報(0.33, 0.33, 0.33)の場合のRPS(RPSr)の期待値は 0.78となる。 RPSのスキルスコア(RPSS)は、 𝑅𝑃𝑆𝑆 = (𝑅𝑃𝑆 − 𝑅𝑃𝑆𝑟)/(1 − 𝑅𝑃𝑆𝑟) 
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であらわされる。RPSS は気候値予報で０をとり、
完全予報で１となる。 

各階級の確率値を 10%単位で計算した RPS は第
4.4.5表のようになる。この表に見られるように

実況が平年並の場合、RPS は 0.5～1.0にあるが、
ほかの場合は 0.0～1.0にあって、予報個々にスコ

アを比較する際には実況の階級を考慮しなければ

ならない。 

 

 

 

 

付録 4.4.A：式(4.4.2)から式(4.4.3)への変形 

式(4.4.2)を展開して整理すると、 
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N
N

N
M

N
N

N
M

p
N
N

p t

t t

tt

t t

tt

t

2
2 2  








  

（Ｄ）   （Ｅ）   （Ｆ） 

   （Ｇ）    （Ｈ）   （Ｉ） 
 

)3.4.4(
2

式







N
M

N
M  

（Ｊ）  （Ｋ） 
 
（Ａ）＝（Ｄ）、（Ｂ）＝（Ｅ）、（Ｃ）＝（Ｊ） 
であるから、 
（Ｆ）＋（Ｇ）＋（Ｈ）＋（Ｉ）＋（Ｋ）＝０ 
であることを示す。 
まず、（Ｆ）と（Ｉ）は相殺される。（Ｇ）は
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t
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であるから、（Ｋ）と同じ。（Ｈ）は
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N
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t  であるから、（Ｋ）を-2倍したも

のとなる。結局、（Ｇ）＋（Ｋ）＋（Ｈ）＝０とな

る。 
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第 4.4.5表 ３カテゴリーの確率予報で各確率

値 10%単位の場合の RPS（100倍値） 

上表：実況が低い・少ない場合の RPS 
下表：実況が平年並の場合の RPS 
縦軸は低い（少ない）階級の確率、横軸は高い

（多い）階級の確率（％）。実況が高い（多い）

場合の RPSは左表の行列の値が入れ替わったも
のとなる。 
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付録 4.4.B：式(4.4.16)の導出 
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（ａ）は次の様に変形できる。 
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（ｂ）は次の様に変形できる。 
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これらを整理して、式(4.4.16)が得られる。 
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５ 季節予報に関わる現象のメカニズムを理解するための力学的な基礎知識1 
本章では、第２章で説明した季節予報に関わる現象のメカニズムを理解するために必要な基礎知識を解説

する。特に、季節予報に用いる北半球天気図や熱帯域の天気図類を力学的に解釈する能力をより高めること

を狙い、第5.1節では中・高緯度の現象、第5.2節では熱帯の現象、そして第5.3節では熱帯の現象と中・

高緯度の現象の関係についての力学的な知識を解説した。いくつか数式が出てくるが、なるべく式が持つ物

理的な意味、あるいは式と天気図との関係を説明するよう心がけた。数式に興味のない人は詳細にこだわら

ず、その意味するところの概要を理解していただければよい。 
本章では、栗原(1979)、松野(1981)、Held(1983)、岸保と佐藤(1986)、James(1994)の教科書を主に参考に

しつつ、力学的な知識を出来るだけ季節予報と関連付けるよう記述した。説明した個々の内容について詳し

く勉強したい方は、これらの教科書を読んで頂きたい。  
5.1 準地衡風近似による北半球中・高緯度大気の大規模な現象の理解 
季節予報作業において主要な資料として利用している北半球の平均天気図を力学的に解釈する上で欠かせ

ない知識が、準地衡風近似に基づく中・高緯度の大規模な大気の運動に関する知識である。ここでは、準地

衡風近似の概要と、それを用いた中・高緯度の大規模な大気の運動の力学について、特に季節予報にとって

重要なロスビー波の特性を中心に解説する。準地衡風近似に関係する最も重要な理論のひとつは、日々の天

気を支配する移動性の高・低気圧の発達に関わる傾圧不安定論であるが、直接的には季節予報の対象ではな

いのでここでは紹介しない。また、季節予報にとって重要な現象のひとつであるブロッキング現象について

の説明も省略したが、それについては木本(1993)に優れたレビューがあるので参照されたい。  
5.1.1 準地衡風近似 
様々な時空間スケールの現象を扱う気象学では、調べたい現象のスケールに合わせたスケールアナリシス

に基づき運動方程式などの基礎方程式を近似し、それにより理論的な考察を行うことが多い。準地衡風近似

もそのひとつで、中緯度における総観規模現象以上の大規模な大気の運動を理解するためによく用いられる。

導出の詳細については気象力学の教科書（例えば、栗原(1979)など）を参照して頂きたいが、この近似の要

点は、「地球の回転の影響が大きい中・高緯度の大規模な運動は、コリオリ力と気圧傾度力が10%程度の違い

でほぼ釣り合いつつ、その釣り合いからの小さなずれの影響で変化する」という特徴を考慮しつつ、地衡風

からのずれ（非地衡風）による地衡風の変化を表す方程式系を導くことである。少し長くなるが、季節予報

に関わる大規模な現象の捉え方の参考になるので、この準地衡風近似の導出について、栗原(1979)を参考に

しつつ以下に説明する。すでに知っているという方は本項を読み飛ばされたい。 
スケールアナリシスに基づく近似の過程は以下のとおりである。 
① スケールアナリシスを行う現象を明確にする。 
② 時間、空間、風速、気圧などの変量について、着目している現象に特有な代表的スケールを決める。

これは実際の観測値の分析や理論的な考察に基づく。 
③ 特有なスケール（それらの組み合わせ）を尺度として方程式の各項を表し、元の方程式を無次元化し

た変数間の関係式に書き換える。 
④ 無次元化した変数（１の位（オーダー）となっている）をオーダー0.1の適当なパラメーターを使って
展開し、方程式をオーダーごとに整理する。 

                                                      
1 前田 修平 
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この手続きに沿った、水平は局所直交座標(x, y)、鉛直は気圧座標での準地衡風近似の導き方の概要を示す。
まず、スケールアナリシスを行う現象（①の過程）としては、中緯度の総観規模現象以上の大規模な現象に

絞る。このスケールの現象における特有なスケール（②の過程）は、 U 水平風のスケール         〜10 m/s L 現象の水平スケール      〜106m(=1,000km) P 気圧             〜103hPa f0 コリオリ因子         〜10-4s-1 
などである。時間のスケール Tは、移流の時間スケールで T=L/U〜105s（〜１日）とする。鉛直風のスケー

ルWは、連続の式からW/P＝U/Lで、W＝UP/L〜10-2hPa/s(〜10-1m/s)である。  
これらの特有なスケールにより、運動方程式、熱力学方程式、連続の式の中の変数を無次元化する（③の

過程）。ここでは、東西方向の運動方程式を例にこの過程を示す。摩擦のない場合の東西方向の運動方程式は、         பப୲ u + u பப୶ u + v பப୷ u + ω பப୮ u − fv = − பப୶ϕ                (5.1.1) 
（加速度項）    （移流項）  （コリオリ項） （気圧傾度項）  

で与えられる。ここで、u：東西風、v：南北風、ω：鉛直 p 速度、f：コリオリ因子、ϕ：ジオポテンシャル
（高度×重力加速度）である。ここで、u = uᇱU、v = vᇱU、x = xᇱL、y = yᇱL、t = Ttᇱ = ୐୙ tᇱ、ω=ωᇱW = ωᇱ ୙୔୐、p = p′Pと変数を無次元化すると、加速度項と移流項は、            பப୲ u = ୙మ୐ பப୲ᇱ uᇱ, u பப୶ u = ୙మ୐ uᇱ பப୶ᇱ uᇱ, v பப୷ u = ୙మ୐ vᇱ பப୷ᇱ uᇱ, ω பப୮ u = ୙మ୐ ωᇱ பப୮ᇱ u′            (5.1.2) 
と無次元化できる。コリオリ因子 f については、適当な緯度におけるコリオリ因子 f0とコリオリ因子の南北
変化に伴う微小量βy（ここで β = ப୤బப୷）に分けて、 f = f0+βy                                                     (5.1.3) 
とする。ここで、β〜10-11m-1s-1、y〜L〜106mなのでβy〜10-5s-1であり、f0〜10-4s-1より１桁小さい。βはロス
ビー因子と呼ばれている。このようにコリオリ項の緯度依存性をロスビー因子βで表すことが、準地衡風近似
のポイントのひとつである。これによりコリオリ項を、 

    fv = f଴U ቀ1 + ஒ୤బ Lyᇱቁ v′                                                   (5.1.4) 
と無次元化する。この近似では、成層状態（ジオポテンシャル、気温など）は、水平方向や時間方向には一

定で高さにのみ依存する運動のない場（静止場）と水平・鉛直方向や時間方向に変動する運動場に分けられ、

運動場による変化は小さいと仮定する。この仮定に基づきジオポテンシャルを静止場Φ(p)と運動場𝜙∗に分割
してϕ = Φ(p) + ϕ∗とおき、その上で運動場ϕ∗のみを以下のとおり f0ULで無次元化する。 

 ϕ = Φ(p) + f଴ULϕ′                                                (5.1.5) 
ここで f0ULを無次元化の尺度とするのは、運動方程式で気圧傾度力とコリオリ力がほぼ釣り合うことを考慮
したためである。これにより、運動方程式の気圧傾度力の項は、 

    డడ௫ϕ = f଴U డడ௫ᇲϕ′                                                  (5.1.6) 
となる。式(5.1.2)～式(5.1.6)式を式(5.1.1)に代入し、コリオリ項の尺度f଴Uで割ると、無次元化された東西方
向の運動方程式は、 
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               ୙୤బ୐  ቀ பப୲ᇲ uᇱ + uᇱ பப୶ᇲ uᇱ + vᇱ பப୷ᇲ uᇱ + ωᇱ பப୮ᇲ uᇱቁ − ቀ1 + ஒ୤బ Lyᇱቁ vᇱ = − பப୶ᇲϕ′                   （5.1.7） 
となる。 
次に、④の過程である微小なパラメーターによる方程式の展開を行う。展開に用いるパラメーターとして

は、ロスビー数と呼ばれる運動方程式における加速度項のコリオリ項に対する比：R଴ = ୙మ୐ /f଴U = U/f଴L 〜10-1、を用いる。ロスビー数は惑星渦度に対する相対渦度の比でもある。このようにロスビー数は物理的な意
味が明確であるし、式(5.1.7)の加速度項と移流項の係数としても使われているため、展開のためのパラメー
ターとしても適している。無次元化した変数uᇱなどをこのロスビー数で以下のとおり、 
            uᇱ = u଴ + R଴uଵ + R଴ଶuଶ +∙∙∙∙∙∙∙∙∙∙  

と展開し、無次元化した変数間の方程式に変換した運動方程式と熱力学方程式に代入し、ロスビー数R଴で整
理する。 R0の０次式は、東西方向の運動方程式では式(5.1.7)から分かるとおり、            v଴ = பப୶ᇲϕ଴  となる。南北方向の運動方程式も同様に、 
                u଴ = − பப୷ᇲϕ଴  

となり、これらは時間的に変化しない地衡風の関係を示す。また、連続の式とこの地衡風の関係より、                       பப୶ᇲ u଴ + பப୷ᇲ v଴ = பమப୶ᇲ ப୷ᇲ (ϕ଴ − ϕ଴) = 0 = − பப୮ᇲω଴  
となる。pᇱ = 0でω଴ = 0とおけるので、どの気圧でもω଴ = 0、すなわち０次式では鉛直流は 0である。また、
この近似レベルでは熱力学方程式は考えなくていい。 
次に、R0の１次式を考える。これが準地衡風近似の式であり、この近似での渦度方程式、熱力学方程式と

連続の式は、それぞれ以下のとおりである（渦度方程式は、運動方程式の回転をとって求める）。鉛直には気

圧座標（p座標）をとっている。次元は戻してある。また、摩擦と非断熱加熱は 0としている。          பப୲ ζｇ +  𝐯୥ ∙ ∇(ζｇ +  f଴ + βy) = − f଴(ப୳౗ப୶ + ப୴౗ப୷ )                                    (5.1.8) 
          பப୲ ቀபமப୮ቁ + 𝐯୥ ∙ ∇ ቀபமப୮ቁ = −Sωୟ                                       (5.1.9) 

   ቀப୳౗ப୶ + ப୴౗ப୷ ቁ＋ பன౗ப୮ = 0                                               (5.1.10) 
ここで、ζｇは地衡風に伴う渦度（ζｇ = ଵ୤బ ∇ଶϕ）、𝐯୥は地衡風(u୥ = − ଵ୤బ பமப୷ , v୥ = ଵ୤బ பமப୶)のベクトル表示、uaと va
はそれぞれ非地衡風成分の東西風と南北風、ωaは鉛直 p速度、ϕはジオポテンシャルの静止場 Φ(p)からの偏
差である。S = −αഥ ௗ୪୬஘ഥୢ୮ は静止場の静的安定度（αഥとθതは静止場の比容と温位）で、鉛直座標 p の関数ではある
が時間・場所によっては変わらない。ここで添字 gのつく地衡風成分とϕは R0の０次の項、添字 aのつく非
地衡風成分は R0の１次の項（すなわち微小量）に対応する。渦度方程式が突然出てきた理由は、ロスビー数R0が小さい中・高緯度の総観規模以上の大規模な現象の運動は、地球の自転の影響が強いために回転成分が
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支配的であり、そのため渦度方程式を用いて議論することが適当ということである。 
渦度方程式(5.1.8)は、右辺の非地衡風成分に伴うわずかな水平収束（発散）により渦管が伸びる（縮む）

ことにより、地衡風に伴う渦度が増加（減少）することを表している。このように準地衡風近似では、渦度

やそれを移流する風は地衡風で近似しておきながら、その変化は近似度を高めた非地衡風の水平発散から求

める。少し理解しにくいが、同じ程度の大きさの項を選択するというスケールアナリシスの見地からは、「状

態は地衡風で表わされ、状態の変化は弱い非地衡風が支配する」という近似が許されるのである。熱力学方

程式(5.1.9)も同様に、非地衡風成分のわずかな上昇・下降流により層厚பமப୮（≒層間の平均気温）が変化する
ことを表している。  
5.1.2 準地衡風渦位 
式(5.1.8)～式(5.1.10)を適当に変形して非地衡風成分であるωୟを消去することで、以下のとおり、準地衡風

近似の渦位方程式が得られる。 
 ቀ பப୲ +  𝐯୥ ∙ ∇ቁ {ζｇ + f଴ + βy +  பப୮ (୤బୗ பமப୮)} = 0                                  (5.1.11) 

ここで、左辺の中カッコの中； 
 q = ζｇ + f଴ + βy +  பப୮ ቀ୤బୗ பமப୮ቁ =  ଵ୤బ ∇ଶϕ + f଴ + βy +  பப୮ (୤బୗ பமப୮)                           (5.1.12) 

は準地衡風渦位と呼ばれ、準地衡風近似を用いた理論的な研究の中核を担う基本的な量である2。 
式(5.1.11)の意味するところは、準地衡風近似の範囲内では、摩擦と加熱がなければ、準地衡風渦位は地衡

風に乗って動く粒子について保存する、ということである。言い換えれば準地衡風渦位の局所的な変化は、

渦管の伸縮とは関係なく、地衡風による移流にのみもたらされる、ということである。ところで、第 5.1.1

項の始めに「非地衡風成分による地衡風の変化を表すのが準地衡風近似の要点」と述べたが、ここまで来て

非地衡風成分が消えてしまった。不思議な気がするが、式(5.1.8)の非地衡風成分の鉛直流に伴う収束・発散
による渦管の伸縮の項を、式(5.1.9)の非地衡風成分の上昇・下降流に伴う気温の変化による層厚の変化の項
に置き換えたものと考えれば不思議ではない。準地衡風近似の渦位方程式は、運動方程式と熱力学方程式を、

上昇・下降流と収束・発散の関係を示す連続の式を使って連結したものである。なお、渦位保存則は、準地

衡風近似でなくても成り立つ、気象力学における基本的な保存則であることを注意したい。 
ここで「渦位」とは、潜在的（ポテンシャル）な渦度ということでそのような名前が付けられている。式(5.1.12)の第１項の相対渦度、第２と第３項の惑星渦度（第１項～第３項を合わせて絶対渦度と呼ぶ）に、第

４項の渦管の伸縮（ストレッチング）の効果を加えた量である。ストレッチング渦度と呼ばれるこの第４項

は、層厚（比容）の気圧による微分で、（運動場の）安定度に関わる量である。この第４項があることから「渦

位」と呼ばれる。渦位が保存しつつストレッチング渦度が相対渦度に変わる過程の例としては、対流圏中層

に上昇流の中心があると、それに伴う中層の断熱降温で下層が不安定化（層厚が小さくなり）してストレッ

チング渦度が減り、その分、相対渦度が強まることがあげられる。なお、渦位については、等温位面上で定

義された渦位（Ertelの渦位）の方が物理的にずっとわかりやすいし、それは非断熱加熱や摩擦がない場合

に保存することが何の近似もせずに導かれる、流体の運動にとっての基本的な保存量でもある。二階堂

                                                      
2 準地衡風渦位方程式まで理解しておくと、季節予報に関係する大規模な現象に関する多くの力学的な論文や解説を読み

やすくなる。例えば、本章では説明しないブロッキング現象についての木本(1993)のレビューは、同方程式に関する理解

を前提として書かれている。そのため、本書では少しくどいほど説明した。 
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(1986a; b)の優れた解説があるので、興味のある方は参照されたい。 
さて、準地衡風渦位 q には３つのパラメーターf0、β、S が含まれている。それぞれ、地球の回転の影響を

表すパラメーター（コリオリ因子）、地球の回転の影響の緯度による違いを表すパラメーター（ロスビー因子）、

静止場の静的安定度に関わるパラメーターである。頭の整理のため、渦位の振る舞いのこれらのパラメータ

ー依存性について少し議論しておく。式(5.1.12)の第４項から、୤బୗが大きい大気では、ジオポテンシャルの鉛
直微分を含むストレッチング渦度の渦位 q への寄与が相対的に大きく、q の鉛直間の関係が強いことが分か
る。コリオリ因子が大きい（地球の回転が速いとか、緯度が北とか）ほど q の鉛直間の関係が強いし、成層
が安定なほど鉛直間の関係が弱い、ということである。前者は、式(5.1.8)の渦度方程式で鉛直流に伴う収束・
発散による渦への影響がコリオリ因子に比例していることから分かるであろう。極端な例え話をあげれば、

そもそもフィギュアスケーターがスピンを始めていなければ（回転していなければ）腕を縮めても回りださ

ない。後者は、式(5.1.9)の熱力学の方程式のとおり S が大きい（安定度が大きい）ほど弱い上昇流・下降流
で熱的にバランスできることから理解できるであろう。地球の回転の影響の緯度による違い（β 効果）を表
すパラメーターであるβ因子は、式(5.1.11)を少し変形するとβの関係する項がv୥β = ଵ୤బ பமப୶ βのみとなることか
ら分かるとおり、渦位方程式を東西と南北に非等方的なものとしている。後述するが、ロスビー波の位相速

度が西向きというように「東西の向き」が選択的に選ばれるのは、この項による渦位方程式の非等方性のた

めである。もし地球が回転する球ではなくて、回転水槽実験のように回転する円盤だったら、コリオリ因子

は一定でロスビー因子β = 0なのでこの非等方性はない。また、渦位方程式においてはβはபமப୶の係数なので、
渦位の東西方向の関係を強める方向に働く。βが小さい高緯度では大きな低緯度よりこの効果は小さく、東西
に伝播するロスビー波も存在しにくく、極渦などの孤立渦ができやすい。 
なお、式(5.1.12)から分かるように渦位qはジオポテンシャルの１変数だけで表せるし、もちろん地衡風も

ジオポテンシャルだけで表せるので、式(5.1.11)からqの変化もジオポテンシャルだけで表される。これが、
我々が季節予報で主に使う北半球天気図が、ジオポテンシャル高度 z（＝ジオポテンシャル/重力加速度）の
空間分布図であることの主な理由である。もちろん、保存量である q の天気図を使う方がより直接的ではあ
るが、q はジオポテンシャルの２階微分となっているので、空間構造が細かく使い難い。また、主に 500hPa
面を使うのは、対流圏の中層で発散・収束が弱い面であり、式(5.1.8)の渦度方程式から、絶対渦度の保存が
成り立つと考えても大きな間違いはないからである。  
5.1.3 上昇・下降流による地衡風の変化 
この先、準地衡風近似の渦位方程式(5.1.11)に基づいて説明していくため、準地衡風近似において重要な働

きを担っており、また、曇りや雨の日が多いといった季節予報の天候表現を考える上でも当然重要な上昇・

下降流 ωは顕わには登場しない。そこで、渦位方程式に基づいた説明に入る前に、準地衡風近似における ω
の役割や ωと地衡風との関係について、ω方程式（オメガ方程式）に基づいて簡単に説明しておく。 
式(5.1.8)～式(5.1.10)を適当に変形して、今度は時間変化項を落とすことにより、ωに関する診断方程式で

ある、以下の準地衡風近似の ω方程式が得られる；          (∇ଶ + ୤బమୗ  பమப୮మ)ω = ୤బୗ பப୮ {𝐯୥ ∙ ∇ (ζｇ + f଴ + βy)} +  ଵୗ ∇ଶ{𝐯୥ ∙ ∇(− பமப୮)}                                (5.1.13) 
左辺は、ω として水平方向には三角関数の形を仮定し、また、鉛直方向にも中層にピークを持つ三角関数の
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形を仮定すれば  (∇ଶ + ୤బమୗ  பమப୮మ)ω ∝ −ωと置ける。左辺が正の時、上昇流である。右辺の第１項は渦度移流の鉛
直差、第２項は温度移流に関わる項である。 
まず、第１項の渦度移流の鉛直差の項と上昇流との関係について考える。上層に正の渦度、下層に負の渦

度が流れてきたとする。この場合この項は正である。ここで風と気圧場に地衡風の関係が成り立つためには、

層厚を減らして、上層に低気圧性、下層に高気圧性の気圧場を作ればよい。そのためには中層に上昇流を与

えて中層の気温を下げればいい。一方、上昇流は上層の発散と下層の収束を伴うので、上層の正の渦度を弱

め、下層の負の渦度も弱める。このようにして適当な上昇流があると、上下各層に地衡風渦度が作られる。

気圧の谷が高さとともに西に傾いている場合や、気圧の谷は鉛直に立っていても上空の方が渦を流す地衡風

が強い場合の谷の前面の上昇流がこの過程に当たる。 
次に、第２項の温度移流と上昇流との関係について考える。この項は ωと同じように、ଵୗ ∇ଶ{𝐯୥ ∙ ∇(− பமப୮)} ∝

𝐯୥ ∙ ∇(பமப୮)と考えられ、正は地衡風による暖気移流と対応する。ここで中層に暖気移流があったとする。暖気
移流によって層厚が大きくなり、上層に高気圧性、下層に低気圧性の気圧場が出来る。風と気圧場に地衡風

の関係が成り立つためには、中層に上昇流を与えて下層収束で下層の正の渦度を強め、上層発散で上層の負

の渦度を強めればよい。一方、上昇流は中層の気温を下げるので暖気移流による昇温を抑え、適当な上昇流

のもとに地衡風の関係が実現する。 
両者とも、「上下層ともに地衡風の関係が成り立つためにはどんな ω でなければいけないか」ということ

である。考えてみれば当然のことだが、ω は上層と下層をつなぐ役割を果たす。また、季節予報ではよく
「500hPa天気図が西谷なので曇天ベース」というが、これは、上層の正の渦度移流が強いことによる中層の

上昇流と、南西風による暖気移流による中層の上昇流に対応して雲が多い、ということである。なお、梅雨

前線に沿った上昇流は、より暖かいアジア大陸からの西風による暖気移流に関連していることが示されてい

る(Sampe and Xie 2010)。また、ここでは非断熱加熱は考慮していないが、上昇量に伴う水蒸気の凝結によ

る加熱があった場合には、それとバランスし温度を下げるようにさらに上昇流が強まる、といった過程が働

くこともある。  
5.1.4 対数気圧(logP)座標での準地衡風渦位方程式 
ここまで使ってきた鉛直の気圧座標は、季節予報現業で利用している天気図と同じ座標で慣れており、ま

た、基本方程式が単純になるメリットがある一方、鉛直座標が実際の高さとは違い、下向きに正であること

など、直観的なイメージが掴みにくい。そこで、気圧座標のメリットを残しつつ以下のとおり対数気圧(logP)
座標に変換する； z = −H଴ ln ( ୮୮౩) 
ここで ps を地表気圧の標準値(=1,000hPa)、H0を大気の代表的スケールハイト（H0=RTs/g、R：乾燥空気の
気体定数、Ts：大気の代表的温度。Ts=255Kの等温大気では H0は約 7.5km）にとれば zは気圧が pになる実
際の高さとほとんど同じになる。例えば、500hPaの z～5km、100hPaの z～17km、である。とは言え本質的
には p 座標と変わらないので、「高さ 5kmにおけるジオポテンシャル高度 5,400m」といった不思議な感じの
表現となってしまうが、それは慣れるしかない。さて、この logP座標では式(5.1.12)の準地衡風渦位は、 
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            q = ଵ୤బ ∇ଶϕ + f଴ + βy +  ଵ୮ பப୸ (୤బ୮୒మ பமப୸)                                  (5.1.14) 
と表現される。ここでNଶ = ୌୖబ ቀப୘ഥப୸ + κ ୘ഥୌబቁ〜g ப୪୬஘ഥப୞ はブラントバイサラ振動数 N の２乗で、Tഥ：静止場の温度、
𝜅 = ୈ୮ 、Cp：乾燥空気の定圧比熱、R：乾燥空気の気体定数である。N の大きさは～10-2s-1である。地衡風
の流線関数；ψ = ଵ୤బϕを導入すると式(5.1.14)は、 

  q = ∇ଶψ + f଴ + βy +  ଵ୮ பப୸ (୤బమ୮୒మ பநப୸)                                               (5.1.15) 
となる。また、Nが zによらないと仮定すると式(5.1.15)は、 q = ∇ଶψ + f଴ + βy +  ୤బమ୒మ ( பమப୸మψ − ଵୌబ பநப୸)                                    (5.1.16) 
となる。Nは対流圏より成層圏の方が大きいが、大きさは対流圏では 10-2s-1、成層圏では 2×10-2s-1程度なの
で、高度によらないというこの仮定は的外れではない。このように静的安定度のパラメーターが高度によっ

て大きく変わらないことも logP座標系のメリットである。 
なお、式(5.1.16)の右辺第５項は、            − ୤బమ୒మ ଵுబ பநப୸ = − ୤బ୒మ ଵୌబమ RT ∝ −T  

と、温度に比例することに注意したい。logP座標の準地衡風近似では、（運動場の）温度が低い方が渦位が大
きいことを示している。この項は、後述するとおりロスビー波の伝播に影響を与える。なお、後ほどの参考

のために
பநப୸と温位θとの関係を書いておくと、பநப୸ = ୖ୮ಒ୤బୌబ θである。 

式(5.1.11)と式(5.1.16)から、Nが一定と仮定した場合の logP座標系の準地衡渦位方程式は、 
      ቀ பப୲ +  𝐯୥ ∙ ∇ቁ [∇ଶψ + f଴ + βy +   ୤బమ୒మ { பப୸ ቀபநப୸ቁ −  ଵୌబ பநப୸}] = 0                                                            (5.1.17) 
と書ける。以後しばらくはこの式に基づき、ロスビー波の伝播等について説明する。  
5.1.5 ロスビー波の分散関係 
 流れに何らかの変化があった場合に、渦位が保存するようにおきる運動がロスビー波である。ここでは、logP座標系の準地衡渦位方程式(5.1.17)から導出される分散関係式（振動数と波数の関係式）を使って、ロス
ビー波の伝播の特性について説明する。ロスビー波は、ロスビー数が大きくて準地衡風近似の枠組みでは議

論できない赤道域にも、また、海洋にも存在する波でもあるが、ここでは中・高緯度における大気のロスビ

ー波、特に位相速度の遅いロスビー波の特性について述べることとする。 
まず、地衡風の流線関数ψを、南北と鉛直方向に構造を持ち東西方向には一様で時間的に変化しない基本

場ψഥ(y, z)と微小擾乱ψᇱ(x, y, z, t)に分け、準地衡渦位方程式(5.1.17)を線形化する。東西方向に一様な西風Uഥ(y, z)
（=− பப୷ψഥ（y, z)）の基本場のもとでの微小擾乱の振る舞いを調べよう、ということである。すると式(5.1.17)
は、 
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       ቀ பப୲ + Uഥ பப୶ቁ { ∇ଶψᇱ + ୤బమ୒మ ( பమப୸మψᇱ −  ଵୌబ பநᇲப୸ )} + பநᇲப୶ [β − ቄ பమப୷మ + ୤బమ୒మ ቀ பమப୸మ − ଵୌబ பப୸ቁቅUഥ] = 0       (5.1.18) 
となる。この式を基本場の渦位；              qത = ∇ଶψഥ + f଴ + βy +   ୤బమ୒మ { பப୸ ቀபநഥப୸ቁ −  ଵୌబ பநഥப୸} 
と擾乱の渦位； 
            qᇱ =  ∇ଶψ′ + ୤బమ୒మ { பப୸ ቀபநᇱப୸ ቁ −  ଵୌబ பநᇱப୸ } 
で書いておくと、      ( பப୲ + Uഥ பப୶)q′ + பநᇱப୶ ப୯ഥப୷ = 0                                                     (5.1.19) 
となる。式(5.1.19)の左辺第２項と式(5.1.18)の左辺第 2項を見ると、基本場Uഥが y、z方向に構造を持つこと
によって、ロスビー因子 β が β も含む基本場の渦位の南北傾度ப୯ഥப୷に置き換わる、ということが分かる。この
ように、基本場の渦位の南北傾度

ப୯ഥப୷が実質的に βと同じ役割を果たすことから、これをUഥの東西鉛直の構造の
影響を受けた実質的な βということで実効 β(=β*)と呼ぶこともある。 
これから式(5.1.18)に基づいてロスビー波の伝播について議論する。なお以後の議論では、基本場を示す ഥ

と擾乱を示す ′は略す。まず、簡単のために Uが zにも yにもよらない一様な西風と仮定する。すなわち、ப୯ഥப୷ = β
の場合である。ここで擾乱の流線関数ψを、 

    ψ = ψ଴ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp {i(kx + ly + mz − σt)}                                    (5.1.20) 
と、東西波数 k、南北波数 k、鉛直波数 m、角振動数 σ（以後、振動数と呼ぶ）の平面波の形に仮定して式(5.1.18)
に代入すると、この波の分散関係式（振動数と波数との関係式）、 

    σ = kU − ୩ஒ୩మା୪మା ౜బమొమ(୫మା భరౄబమ)                                       (5.1.21) 
が得られる。これがロスビー波の伝播の特性を決める分散関係式である。準地衡風近似の世界では、波は β
（Uが一様でない場合には β*）を復元力とするロスビー波しか存在しえない。なお、波の振幅の係数exp ቀ ୸ଶୌబቁ
は等温大気の密度が高度とともにexp ቀି୸ୌబቁで減ることを考慮している。すなわち、波の振幅は高度とともに
exp ቀ ୸ଶୌబቁで急激に増えるが、振幅の２乗に密度をかけた波のエネルギーはあまり変わらないということであ
る。 
この波の東西方向の位相速度 c୶は、式(5.1.21)で振動数 σを東西波数 kで割って、                            c୶ = U − ஒ୩మା୪మା ౜బమొమ(୫మା భరౄబమ)                                                      (5.1.22) 

で与えられる。右辺第２項は正（βは正）なので、ロスビー波の位相速度は基本場の風 U に比べて西向きで
ある。また、第２項の分母に波数があることから分かるとおり、波数の小さい、すなわち波長の長い波の方
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が西向きの位相速度が速い。このように位相速度が波数に依存するので、色々な波数の波が重ね合わさって

いる場合には、それらが時間とともに分散する。これらの、 
・基本場の流れ Uに比べて西向きの位相速度を持つこと 
・波長の長い波の方が西向きの位相速度が大きい分散性の波であること 

はロスビー波の重要な特徴である。 
前者については、第 5.1.1図のようにはじめに東西に並んだ高気圧と低気圧の列を考えることによって以

下のとおり理解できる。 
① 北半球では高気圧（低気圧）の西側では南風（北風）が吹く。 
② 南風（北風）で小さな（大きな）惑星渦度が移流される（β 効果）ため、相対渦度が小さく（大きく）

なり、すなわち高気圧性（低気圧性）の回転が生じる。 
③ その結果、高気圧と低気圧の列は西に進む。 
④ 基本場の流れ Uがある場合には、高気圧と低気圧は Uで流されつつ、Uに比べ西に進む。 
後者、すなわち長い波の方が西向きの位相速度が大きいことの理由は、図に示したように②の過程がより

長い距離を置いて働くことと、波長の長い波の方が β 効果がより「効果的」に働くためである。両者の効果
の掛け算で、西向きの位相速度は波長の２乗に比例する（ただし、l=m=0で H0が無限大の場合）。 
さて、季節予報や異常気象の解析では、ほぼ止まっているような位相速度の遅い波を対象とする。式(5.1.22)

で言えば、c୶ ≒0 の波、すなわち第２項が第１項と同程度の大きさの波である。ここで、中緯度でよく観測
される水平の波長 8,000km程度の波を考えて、式(5.1.22)の第２項の大きさを見積もろう。緯度は 45̊Nとす
る。この緯度では、β～1.6×10-11s-1、(kଶ + lଶ)～ ସπమ(଼×ଵ଴ల)మ ～6×10-13m-2、୤బమ୒మ ଵସୌబమ ～ ଵ଴షరସ×(଻.ହ×ଵ଴య)మ～4×10-13m-2程度
の大きさである。ここで、鉛直波数 mについて、対流圏で位相が反転する、すなわち地上から圏界面まで半
波長分程度となる波（波長 20kmとする）を考えると、 ୤బమ୒మ mଶ～10ିସ × ସ஠మ(ଶ×ଵ଴ర)మ～10ିଵଵm-2となる。これらを合

 
第5.1.1図 ロスビー波の西進を説明する模式図 

ロスビー波は β効果で西進する。波長の長い波の方が β効果が「効果的」（相対渦度を変化させやすい）
なので、西進速度が速い。詳細は本文参照のこと。 
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わせると第２項は、
ஒ୩మା୪మା ౜బమొమ(୫మା భరౄబమ)～ ଵ.଺×ଵ଴షభభ଺×ଵ଴షభయାଵ଴షభభାସ×ଵ଴షభయms-1～100ms-1となり、第１項の U～101ms-1よりも

１桁小さくなってしまう。すなわち、基本場の風で流されてしまい止まれない。対流圏の上下層で位相が反

転するような傾圧構造をし、かつ、ほぼ定常なロスビー波が中・高緯度において観測されないのはこれが理

由である。  
5.1.6 定常ロスビー波の鉛直構造 
 ヒマラヤ山脈のような大規模な山岳に西風が当たるとロスビー波が発生し、水平・鉛直方向に伝播する。

西風が山を昇る時の上昇流で渦管が縮み、ストレッチング渦度が減少することに対応して、渦位が保存する

ように運動が発生するが、それもロスビー波である。今、山岳に西風が当たり続けて、十分時間がたって（摩

擦などとバランスして）定常状態になった場合のロスビー波の鉛直構造を考える。すなわち、位相速度 Cx=0
の定常ロスビー波の鉛直構造である。この定常ロスビー波の鉛直伝播の特性を考えるために、分散関係式(5.1.21)で σ=0と置き鉛直波数 mで整理すると、 
     mଶ = ୒మ୤బమ ቄஒ୙ − (kଶ + lଶ) − ୤బమସୌబమ୒మቅ   
となる。鉛直に波の構造となれる（伝播が出来る）のは m が実数(m2>0)のときである。この式から、①波
数 k の小さな波(波長が長い波)の方が鉛直伝播しやすい、②U が西風でなければ鉛直伝播できないが、西風
が強すぎても伝播できない、ことが分かる。今、仮に南北波数 l=0（南北方向に構造のない波）を仮定する
と、m2>0となるための東西波数 kの条件は、 
     k2 ＜ Ks2 =   ஒ୙ − ୤బమସୌబమ୒మ 
である。前項と同じように45̊Nで U～25ms-1とすると、最大波数 Ksは、 
     Ks2=   ஒ୙ − ୤బమସୌబమ୒మ ～(ଵ.଺×ଵ଴షభభଶହ − 4 × 10ିଵଷ)m-2～2×10-13m-2 
で、波長にして約 13,000km(=2π/Ks)で、45̊Nで波数32程度である。この Ksより波数の小さな地球規模の
長い波しか鉛直に波の構造を持てない。 
もう少し現実的な基本場を考え、第5.1.2図に示すとおり Uは対流圏で高度ともに線形で増加し、地上で5ms-1、高度 10kmで 25ms-1となり、その上では一定とする(Held 1983)。すなわち、高度 10kmまでは

ப୙ப୸ = 2 × 10ିଷs-1で風速が増す。この仮定は少なくとも下部成層圏までは 45̊Nでの冬の観測に近い。この場
合、Uが高度 z に依存するので、β の代わりに式(5.1.19)の右辺第２項の基本場の渦位の南北傾度ப୯ഥப୷、すなわ
ち実効 β(=β*)を考える必要がある。高度 10km以下では β*は、 
     ப୯ഥப୷ = β∗ = β − ቄ பమப୷మ + ୤బమ୒మ ቀ பమப୸మ − ଵୌబ பப୸ቁቅU = β + ୤బమ୒మ ଵୌబ ப୙ப୸～4 × 10ିଵଵm-1s-1 
であり Uが変化しない高度 10km以上では、 
     ப୯ഥப୷ = β∗ = β～1.6 × 10ିଵଵm-1s-1 
                                                      
3 ここでの波数は、45̊Nにおける波の数のことで無次元である。一方、本章での東西波数 k、南北波数 l、鉛直波数 mは
m-1の次元を持つ量である。両者は異なるが、誤解される恐れもないので同じ「波数」という用語を用いた。 
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となる。高度 10kmまでのβ∗は βの 2倍強で、Uの鉛直構造の影響で β効果が 2倍強になっている、というこ
とである。これは β効果としては地球の回転速度が 2倍になったり、回転速度がそのままでも半径が 1/2に
なったことに対応する（なお、成層圏では対流圏に比べN2が 2倍程度になるのでそれによってもβ∗は変わる）。 
対応して、第5.1.2図に示すように、 Ks2=   ஒ∗୙ − ୤బమସୌబమ୒మ 

は高度が上がるにつれて減少し、高度 10kmでは Ks2～1×10-12m-2(～波数約 5、～波長 6,000km)となる。そし
て、西風の強さが一定となる高度 10kmで不連続に小さくなり、それより上空では、Ks2 〜2 × 10ିଵଷm-2〜波
長 14,000km（波数約 2）となる。 
このことは、現実に近い偏西風を基本場とすると、大規模山岳の影響により地表付近で作られたロスビー

波は、波長の長いものは成層圏まで伝播できるが、波長の短いものは伝播できずに対流圏内に捕捉されるこ

とを意味している。この基本場では、偏西風の強さがピークとなる高度 10kmを境に、波長 6,000km～14,000km
の波が鉛直に上向きに伝播出来なくなる。つまり、偏西風の強さがピークとなるジェット気流の軸付近の高

度、すなわち対流圏界面を境に、β∗が急激に小さくなるために波が鉛直に伝播しにくくなるということであ
る。静的安定度(=N)を一定と置くなどのかなり大胆な仮定のもとに導いたロスビー波の鉛直伝播の特徴であ
るが、対流圏界面付近にロスビー波の鉛直伝播を妨げる壁があることは定性的には間違っていない。このこ

とが対流圏界面付近で最も振幅が大きく、鉛直に位相が変わらない定常ロスビー波がよく観測されることの

理由のひとつとなっている。なお、第5.1.3図には観測された平年の冬（12～２月）の45̊Nにおけるジオポ

テンシャル高度の経度－高度断面図（帯状平均からのずれ）を示す。成層圏には波数 1 程度の波長の長い波
があるが、これは大規模山岳によって生成された定常ロスビー波が鉛直に伝播したものである。一方、対流

圏界面付近で振幅が最も大きな波数 3 程度の波長の波があるが、これは対流圏に捕捉された定常ロスビー波
である。   

 
第5.1.2図 東西風Ｕの鉛直構造を赤線のとおり仮定した場合の鉛直伝播可能な最大波数Ksの鉛直分布（黒線） 

45̊Nでの東西方向の波の数で換算。横軸は東西風（赤色で表示）と Ks（黒色で表示）。詳しくは本文を参照のこと。 
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5.1.7 ロスビー波束の群速度 
 第 5.1.5項で述べたとおり、ロスビー波は位相速度が波数に依存する分散性の波である。このような分散

性の波は、波数が少し異なる波のかたまり（波束）が個々の波の位相速度とは異なる速さで伝わる性質があ

る。この波束が伝わる速さを群速度といい、それは概ね波のエネルギーが伝わる速さ（厳密には後述する「波

の活動度」が伝わる速さ）でもある。今、振動数 σ、東西波数 k の分散性の波を考えると、その波の東西方
向の位相速度 Cxは஢୩で与えられ、群速度Ｃgxはப஢ப୩で与えられる（岸保と佐藤 1986）。短期予報の場合には低
気圧の中心の移動など位相速度で伝わる波の位相を追うことが多いが、より長い時間スケールの現象を対象

とする季節予報の場合には群速度で伝わる波束のエネルギーの伝播、特に位相速度が 0 だが波束のエネルギ
ーが東向きの群速度で伝わる定常ロスビー波束のエネルギー伝播に着目することが多い。 
 位相速度と群速度の違いは、それを意識して天気図を見る習慣を付けると容易に実感できるが、意識して

いないとなかなか実感できない。そこで、定常ロスビー波束の伝播の説明の前に、簡単な例を対象に図を使

って説明しておこう。第 5.1.4図は、ロスビー波と同じように、一般風がない場合の位相速度が西向きで、

波長の長い波の方がより早く西に進む「波束」の時間変化を示したものである。x軸方向は東西方向を示し、
0̊～360̊までの地球１周分を描いたと考えてよい（地球１周を越えて x 軸方向に無限に続くとしているが）。
ここでの波束とは、東西方向に波数が 5.6～6.4の同じ振幅の波を重ね合わせたものである。ただし、西向き
の位相速度を持つ波数 6の波が定常となるように、波数 6の位相速度と同じ速さの西風を吹かせた。３枚の
図は上から等間隔に時間経過とともに並べた。この図を見ると、波の位相は動いていないが、波束の振幅の

最も大きな場所は、t=0の時にはほぼ西端にあったものが、t=1には 150̊付近、t=2には 300̊付近に動いて
いる。すなわち、波束がこの速度で東に動いていることが分かる。図に矢印で示したがこの波束が動く速さ

が群速度(Cgx)である。この場合、「波数 6の定常波束が群速度 Cgxで東向きに伝播している」といえる。 
以下、定常ロスビー波束のエネルギー伝播を考える。基本場の東西風 Uが南北鉛直方向に構造を持つ場合

のロスビー波の分散関係式は、式(5.1.22)を少し変形すると、 

 
第5.1.3図 45̊Nにおけるジオポテンシャル高度で帯状平均からのずれの経度高度断面図 

等値線間隔は60m。冬（12～２月）の平年値。 
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    σ = k ቎U − ஒିቊ ಢమಢ౯మା ౜బమొమ൬ ಢమಢ౰మି భౄబ ಢಢ౰൰ቋ୙୩మା୪మା ౜బమొమ(୫మା భరౄబమ) ቏ = k{U − ಢ౧ഥಢ౯୩మା୪మା ౜బమొమ(୫మା భరౄబమ) } = k(U − ಢ౧ഥಢ౯୏మ )                   (5.1.23) 
と書ける。ここで、K2= kଶ + lଶ + ୤బమ୒మ (mଶ + ଵସୌబమ)とおいた。式(5.1.23)から、波数(k, l, m)のロスビー波の東西方
向の位相速度は、Cx = ஢୩ = (U − ಢ౧ഥಢ౯୏మ ) である。一方、波束の東西方向の群速度（＝振動数の東西波数による偏
微分）は Cgx=ப஢ப୩ =Cx+ ಢ౧ഥಢ౯୏ర × 2kଶで、南北方向の群速度は Cgy= ಢ౧ഥಢ౯୏ర × 2kl、鉛直方向は Cgz= ಢ౧ഥಢ౯୏ర × 2 ୤బమ୒మ kmである。
これらから、季節予報でよく取り扱う定常ロスビー波束、すなわち Cx=0の波束を考えると、 
① 群速度は東向きである（ப୯ഥப୷>0（通常はこの関係を満たす）の時）。 
② 東西方向の群速度と南北方向の群速度の比は、Cgx : Cgy = k : lとなる。すなわち、定常ロスビー波束の水
平方向の群速度は波の波数ベクトル(k, l)に平行（等位相を結んだ線（等位相線）に直交）である。 

③ 東西方向の群速度と鉛直方向の群速度の比は、Cgx : Cgz = k : ୤బమ୒మ m となる。 
このうち①については、前述したとおりロスビー波が波長の短い波ほど西向きの位相速度が遅いことから

理解できる。つまり、波長の短い波の方が長い波に比べて波のエネルギーが大きいが、西向きの位相速度が

遅く相対的には東に進むので、波のかたまり（波束）のエネルギーも東向きに進むということである

（Cgx=பσப୩ = Cx + k பେ୶ப୩ = k பେ୶ப୩ > 0）。②は、第5.1.5図左のような形をした擾乱があると、矢印の方向（北東）
に波束が伝播し時間とともに下流で振幅が大きくなることを示している。このような波束の伝播は、例えば

 
第5.1.4図 定常波の波束伝播の模式図 

ロスビー波と同じく位相速度は西向きで、波長の長い波の方が西向きの速度が速い波の集まり（波束。描画した領域

で波数 5.6～6.4の波）の時間変化。波数 6の波が定常となるような西風 Uを与えてある。時間 tは上から下に進む。
太い矢印は振幅の最も大きな位置を結んだもので、その速度が群速度に対応する。 
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１か月予報の500hPa高度の予測図でしばしば見られる。③も同様で、第5.1.5図右のように高さとともに西

に傾いた擾乱は鉛直上向きに伝播する（伝播出来る波長の長い波のみ）。波の起源は対流圏にあることが多い

ので、西に傾いた波束が解析されることが多いが、圏界面付近で東に傾いた波束が解析されることもある。

これは圏界面の上、すなわち成層圏から下向きに伝播してきたロスビー波束である。   
5.1.8 擾乱の基本場への影響と波の活動度フラックス 
 ロスビー波（擾乱）はただ伝播するのみでなく、伝播しつつ熱や運動量を輸送して流れ（基本場）を変え

るなど、大気大循環にとって重要な役割を果たす。例えば、亜熱帯ジェット気流（基本場）の構造は、ハド

レー循環による運動量輸送に加え擾乱の影響を強く受けて形成されている。ここでは、関係する物理量を東

西に帯状平均した東西一様な「基本場」とそれからのずれの「擾乱」に分けて、擾乱の基本場への影響を議

論する。また、「擾乱の基本場への影響」と「基本場の影響を受けた擾乱の伝播」の両者に関わる、すなわち

両者の相互作用に関わる診断量である Eliassen-Palmフラックス（以下、E-Pフラックス）についても説明

するとともに、その３次元への拡張版であり、季節予報現業でも使われている Takaya and Nakamura(2001)

の「波の活動度フラックス」についてもごく簡単に紹介する。 
まず、準地衡風渦位 q を、基本場（ここでは帯状平均場）の渦位qത(y, z, t)と擾乱の渦位qᇱ(x, y, z, t)に以下の

とおり； 
      qത = ∇ଶψഥ + f଴ + βy + ଵ୮ பப୸ ൬୤బమ୮୒మ பநഥப୸൰、      q′ = ∇ଶψ′ + ଵ୮ பப୸ (୤బమ୮୒మ பநᇱப୸ ) 
と分けて、準地衡風渦位方程式(5.1.17)を書き直し、次にそれを帯状平均すると、 
    

ப୯ഥப୲ = − பப୷ (q′v′)തതതതതത                                                                (5.1.24) 
となる。この式は、基本場の渦位qതは擾乱の渦位qᇱの北向き輸送の南北方向の収束・発散で変化することを示
している。ここで、uᇱ = − பநᇱப୷ 、vᇱ = பநᇱப୶であることなどを用いてq′v′തതതതതについて式を書き下すと、 
       q′v′തതതതത = − பப୷ u′v′തതതതത+ଵ୮ பப୸ (୤బమ୮୒మ v′ பநᇱப୸തതതതതതത) 

 
第5.1.5図 定常ロスビー波束の伝播の向きと波の形との関係の模式図 

図の楕円は波の形で、矢印は群速度の向きを表す。左は水平方向、右は東西鉛直方向を示す。左図のように、北西か

ら南東向きに傾いたロスビー波束は北東方向に伝播する。右図のように鉛直に西に傾いたロスビー波束は鉛直上向き

に伝播する。詳しくは本文参照のこと。 
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とまとめられる。ここで、 
    𝐅 = ൫0, F୷, F୸൯ = (0,−puᇱvᇱതതതതത, p ୤బమ୒మ v′ பநᇱப୸തതതതതതത )                                         (5.1.25) 

とおけば、q′v′തതതതത = ଵ୮∇ ∙ 𝐅とかける。この𝐅 は、logP座標系でのE-Pフラックスと呼ばれている。 
式(5.1.25)を式(5.1.24)に代入すると、 
          ப୯ഥப୲ = − ଵ୮ பப୷∇ ∙ 𝐅                                                  (5.1.26) 
となる。基本場の渦位qതはE-Pフラックス収束で変化することを示している。E-Pフラックスの中身を見ると、
南北成分は擾乱による西向き運動量の北向き輸送、鉛直成分は擾乱による熱の北向き輸送（vᇱ பநᇲப୸തതതതതതത = ୖ୤బୌబ vᇱTᇱതതതതതな
ので）である。すなわち、擾乱による運動量や熱輸送の収束が基本場の渦位を変える、ということである。 
次に、ロスビー波の伝播と、運動量輸送、熱輸送との関係を考えよう。擾乱を平面波の重ね合わせと仮定

して、式(5.1.20)のとおり、 
 ψ′ = ψ଴ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp {i(kx + ly + mz − σt)} 

とおく。このように表記する場合には、暗黙にその実部をとる、すなわち； 
   ψᇱ = ଵଶ [ψ଴ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp{i(kx + ly + mz − σt)} 

+ψ଴∗ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp {−i(kx + ly + mz − σt)}] 
とすることを仮定している。ここで、ψ଴∗はψ଴の複素共役である。擾乱の風は、 
         uᇱ = − பநᇲப୷ = ଵଶ [−ilψ଴ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp {i(kx + ly + mz − σt)} 

+ilψ଴∗ exp ൬ z2H଴൰ exp {−i(kx + ly + mz − σt)}] 
 v′ = பநᇲப୶ = ଵଶ [ikψ଴ exp ቀ ୸ଶୌబቁ exp {i(kx + ly + mz − σt)} 

−ikψ଴∗ exp ൬ z2H଴൰ exp {−i(kx + ly + mz − σt)}] 
となるので、擾乱による運動量輸送は、 

 u′v′ = ଵସ [klψ଴ଶ exp{2i(kx + ly + mz − σt)}                       +klψ଴∗ଶ exp{−2i(kx + ly + mz − σt)} − 2klψ଴ψ଴∗] exp ቀ ୸ୌబቁ 
である。前２項は東西波数 2kの波としての変動を表し、第３項は直流成分である。この運動量輸送を東西方
向に１波長分平均すると波の成分が消えて、直流成分である第３項のみ残り、  u′v′തതതതത = − ଵଶ klψ଴ψ଴∗ exp ቀ ୸ୌబቁ=− ଵଶ kl|ψ଴|ଶ exp ቀ ୸ୌబቁ 
となる（ここでは１波長分の平均としたが、地球１周分の東西平均としてもほぼ同じことなので、以後 തതതは、
これまでどおり地球１周分の東西平均として用いる）。これは第5.1.7項で示したロスビー波の南北方向の群
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速度と、 
       Cgy = − ସಢ౧ഥಢ౯୏ర|நబ|మ × exp ቀି୸ୌబቁ× u′v′തതതതത                                                  (5.1.27) 

と関係付けられる。通常、
ப୯ഥப୷ >0なので、Cgy はu′v′തതതതതとは逆符号となる。このため、例えば第5.1.5図左のよ

うにロスビー波束が北東向きに伝播している場合、すなわち波の軸が北西から南東に傾いている場合には、

波 束 が 西風 運 動 量を南 向 き に輸 送 し ている 。 極 向き の 熱 輸送も   T′ = ୤బୌబୖ பநᇱப୸ か ら 同様 に
  T′v′തതതതത = ୤బୌబଶୖ km|ψ଴|ଶ exp ቀ ୸ୌబቁとなり、鉛直方向の群速度と、 

      Cgz = ୤బୖୌబ୒మ ସಢ౧ഥಢ౯୏ర|நబ|మ × exp ቀି୸ୌబቁT′v′തതതതത = ସಢ౧ഥಢ౯୏ర|நబ|మ × exp ቀି୸ୌబቁ × ୤బమ୒మ v′ பநᇱப୸തതതതതതത                          (5.1.28) 
と関係付けられる。第 5.1.5図右のようにロスビー波束が上向きに伝播している場合、すなわち波が高さと

ともに西に傾いている場合には、擾乱が熱を北向きに輸送している、ということである。ところで、ロスビ

ー波の群速度と運動量輸送、熱輸送との関係を表す式(5.1.27)と式(5.1.28)と式(5.1.25)のE-Pフラックスを比
較すると、 Fy = Cgy ×  p ୏ర|நబ|మସಢ౧ഥಢ౯ × exp ቀ ୸ୌబቁ , Fz =  Cgz ×  p ୏ర|நబ|మସಢ౧ഥಢ౯ × exp ቀ ୸ୌబቁ                      (5.1.29) 
であり、ロスビー波の群速度と E-Pフラックスの向きはお互いには平行であることが分かる。すなわち E-P

フラックスはロスビー波束の南北、鉛直方向の伝播の向きも表している。 
なお、ロスビー波束の伝播の向きを表す E-Pフラックスの収束で基本場の流れが変わるということから分

かるとおり、ロスビー波にはそれに伴う運動量がある。実は、ロスビー波に限らず一般的に波はそのエネル

ギーを E（>0）、位相速度を c、波を流す一般流を Uとすると、 ୉ୡି୙ に比例する運動量（擬運動量と呼ばれて
いる）を持つ（松野 1981）。第5.1.5項で述べたとおり、ロスビー波は基本場の流れ Uに比べ西向きの位相
速度を持つので、擬運動量は負（c-U<0なので)、すなわち西向きの擬運動量を持つ。このため、ロスビー波
束の収束、すなわち E-Pフラックスの収束は西向きの擬運動量の収束に対応し、結果として基本場の西風を

減速することとなる。逆にE-Pフラックスの発散は西風加速となる。 
次に、振幅の変化も含めたロスビー波の強さの変化について議論する。一般に、波の振幅が小さい時（線

形近似が成り立つ時）、波の振幅の２乗に比例し、かつ、符号が定まった量を、波の強さを表す量という意味

で波の「活動度」という。ロスビー波の場合には渦位の２乗（エンストロフィーと呼ばれる）を実効 β で割
った量が「活動度」のひとつとして知られている。 
今、Uഥ(y, z)の周りに線形化した渦位方程式 (5.1.19)を再掲すると、 

 ( பப୲ + Uഥ பப୶)q′ + பநᇱப୶ ப୯ഥப୷ = 0 
であり、それにpqᇱ/ ப୯ഥப୷を乗じて帯状平均し、q′v′തതതതത = ଵ୮ ∇ ∙ 𝐅であることを考慮すると、 
        பப୲ ቆଵଶ p ୯ᇲమതതതതതಢ౧ഥಢ౯ ቇ + ∇ ∙ 𝐅 = பப୲ A + ∇ ∙ 𝐅 = 0                                   (5.1.30) 
となる。ここで、A = ଵଶ p ୯ᇱమതതതതതಢ౧ഥಢ౯である。摩擦や非断熱加熱がない場合には、AはE-Pフラックス収束のみで変化
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する。また、 
     qᇱଶതതതത = ଵଶ Kସ|ψ଴|ଶ exp ቀ ୸ୌబቁ 
なので、 Fy = Cgy × p ୏ర|நబ|మସಢ౧ഥಢ౯ × exp ቀ ୸ୌబቁ = Cgy × A  

Fz = Cgz × p ୏ర|நబ|మସಢ౧ഥಢ౯ × exp ቀ ୸ୌబቁ = Cgz × A 
となる。これを式(5.1.30)に代入すると、 
    

பப୲ A + ∇ ∙ 𝐅 = பப୲ A + ∇ ∙ (𝐂𝐠A) = 0                                              (5.1.31) 
となる。定義から Aは渦位の２乗を実効 βで割った量で、ロスビー波の「活動度」である。ロスビー波の活
動度Aは、E-Pフラックス収束、あるいは群速度𝐂𝐠によるAのフラックス収束のみで変化する保存量である。
この意味で、E-Pフラックスはロスビー波の「活動度フラックス」でもある。 
これまで説明してきたように、E-Pフラックスとその収束を見れば、帯状平均ではあるものの、擾乱（ロ

スビー波）が基本場に及ぼす効果と、ロスビー波の「活動度」の生成・伝播・消滅の過程が分かる。参考に、

気象庁／気象研究所の大気モデルを用いてシミュレーションした冬（12～２月）平均の E-Pフラックスとそ

の発散を第5.1.6図に示す。なお、第5.1.6図に示すE-Pフラックスは、厳密には、ここで述べた準地衡風

近似の E-Pフラックスではないが特徴は同じである。北半球対流圏に注目すると、中緯度の地表から対流圏

下層でE-Pフラックス（すなわち、「波の活動度フラックス」）が発散（西風加速）し、対流圏上層で収束（西

風減速）しているが、これは、ロスビー波の観点からは、下層で生成された移動性の擾乱（日々の天気を支

配する移動性の高低気圧。これらも傾圧不安定性で増幅するロスビー波である）と停滞性の擾乱（定常ある

 
第5.1.6図 E-Pフラックス（矢印）とその発散（等値線と影） 

気象庁/気象研究所の大気大循環モデル(MRI/JMA98-GCM)による冬のシミュレーションより計算。E-Pフラックスの

東西方向のスケールは図左下に表示し、単位はkgs-2。鉛直方向はフラックスの向きが実際に伝播している向きと等

しくなるように460倍している。E-Pフラックス発散の等値線間隔は、100hPaより下は 5ms-1day-1、上は 1ms-1day-1。
Tanaka et al.(2004)のFig.2から転載。 
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いは準定常なロスビー波）が鉛直に伝播し、対流圏上層で収束していることに対応している。E-Pフラック

スの鉛直成分は擾乱による北向きの熱輸送にも対応するので、対流圏内では擾乱による北向き熱輸送が行わ

れ、西風の鉛直シアーが弱められていることが分かる。対流圏上層では、40̊N付近から南でE-Pフラックス

が β*の大きな南向きに向きを変えており、ロスビー波が南向きに屈折していることを示している。これによ
り、ロスビー波は北向きに運動量を運んで亜熱帯ジェット気流を弱めている。このロスビー波は、亜熱帯ジ

ェット気流の軸を横切ってさらに南向きに伝播し、基本場が東風になる低緯度で吸収され弱まっている。こ

こでも西風を減速している。一方、中・高緯度の 50hPa以上の成層圏では、E-Pフラックスの収束による西

風の減速が見られるが、これは鉛直上方に伝播できた波長の長いロスビー波がこの領域で吸収されるためで

ある。冬に起きる成層圏突然昇温には、この過程が関係している。 
このようにE-Pフラックスは、理論的にも現象の解析にとっても重要な診断量である。ただし、弱点は「帯

状平均」であること、すなわち、東西方向に関する情報がない南北・鉛直方向の２次元のフラックスである

ことである。季節予報や異常気象の解析で欲しいのは、東西方向の情報も含む、３次元の波の活動度フラッ

クスである。また、基本場としては帯状平均場ではなく、東西方向に非一様な平年値に取りたいし、それか

らの偏差（平年偏差）を擾乱と考えたい。その条件を満たすように E-Pフラックスを３次元に拡張したもの

が、Takaya and Nakamura(2001)の波の活動度フラックスである。彼らは、準地衡風近似におけるロスビー波

の活動度を、上述した波のエンストロフィーに基づく活動度と、波のエネルギーに基づく活動度の和で定義

することによって、東西方向に非一様な基本場のもとでのロスビー波の「波の活動度フラックス」を近似的

に求めた。導出に当たっては空間平均も時間平均も取らないので、定常ロスビー波にも移動性のロスビー波

にも適用可能である。気候系の監視・診断に大変適したものなので、気象庁で３次元的な平年値を基本場に

平年偏差を擾乱として、ロスビー波の位相速度を 0と仮定する、Takaya and Nakamura(2001)の定常ロスビー
波の「波の活動度フラックス」を、季節予報や気候系監視の現業に活用している。 
第 5.1.7図左には、北日本で記録的な残暑となった 2012年９月上旬～中旬にかけての、40̊N～60̊Nで平

均した 300hPa高度の平年偏差の時間経度断面図を示す（５日移動平均）。日本付近の 140̊Eを中心に強い正

偏差が持続的に見られる。これが、残暑をもたらした亜熱帯ジェット気流の北への蛇行の持続、すなわち強

いリッジの持続を表している。そのような状況の中で、９月15日頃からは日本付近の正偏差から東側に負偏

 
第5.1.7図 2012年９月の記録的な残暑と定常ロスビー波束の伝播 

左）300hPaのジオポテンシャル高度の平年偏差。40̊N～60̊Nで平均した時間経度断面図。2012年９月１日～９月

22日。５日移動平均。等値線間隔は 30m。右）300hPaの Takaya and Nakamura(2001)の定常ロスビー波の「波の

活動度フラックス」（矢印）。水平成分のみ。2012年９月16日～９月20日の５日平均。ベクトルのスケールは図

の右下を参照で、単位はm2/s2。等値線は、300hPaの流線関数平年偏差で、単位は106m2/s。等値線の間隔は4x106m2/s。 
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差、正偏差、負偏差、正偏差と、波長が経度にして90度ぐらいの波列状の偏差が見られるようになった。こ

の波列状の偏差パターンは東西に動かず、偏差の強さが次第に東に動く、定常ロスビー波束の伝播の特徴を

示している。この伝播に伴い、日本付近の経度における偏差は９月下旬に入って弱まり、対応して記録的な

残暑も終わった。このことを Takaya and Nakamura(2001)の定常ロスビー波の「波の活動度フラックス」で

確認する。第5.1.7図右は９月16～20日の５日平均場の300hPaの「波の活動度フラックス」と流線関数偏

差を示す。日本付近から北太平洋、北米にかけて波列状の偏差パターンと強い東向きの「波の活動度フラッ

クス」が見られ、振幅の大きな定常ロスビー波束が伝播していることが確認できる。図は略すがその前の時

期にはこのような波列や「波の活動度フラックス」は見られない。北日本に記録的な残暑をもたらした亜熱

帯ジェット気流の持続的な北への蛇行は、下流に大振幅の定常ロスビー波束を射出することによって次第に

弱まった、ということが分かる。  
5.1.9 順圧ロスビー波の伝播 
第 5.1.5項や第 5.1.6項で述べたとおり、季節予報や異常気象の解析で取り扱う、ほぼ定常かつ地球規模

ほどは波長が長くないロスビー波は、成層圏までは伝播できず、また、対流圏では鉛直にほぼ立った順圧的

（対流圏界面付近でもっとも振幅の大きな）な構造をしている。このため、地衡風が鉛直方向について一様

であると仮定し、準地衡風渦位方程式(5.1.17)をさらに単純化し、 
    ቀ பப୲ +  𝐯୥ ∙ ∇ቁ (∇ଶψ + f଴ + βy) = 0                                                                                                              (5.1.32) 
とする非発散順圧渦度方程式や、山岳や大規模加熱による強制やエクマン層における摩擦を考慮する発散順

圧渦度方程式；          ቀ பப୲ +  𝐯୥ ∙ ∇ቁ (∇ଶψ + f଴ + βy) = − ୤బୌ 𝐯୥ ∙ ∇h − f଴ D − ε∇ଶψ                             (5.1.33) 
を用いてロスビー波の伝播や生成についての力学的な考察をすることもある。ここで、H は平均的な層の厚
さ、hは山岳の標高（Hに比べて十分低いとする）、Dは水平発散、εはエクマン層における摩擦による相対渦
度の減衰係数である。式(5.1.33)の右辺第１項は、風が大規模な山岳に当たってできる上昇流で渦管が縮む効
果を表している。第２項は、大規模な対流活動などに伴う発散風によって渦管が広がる効果を表している。

大規模な山岳や対流活動が渦度を変位させる、すなわちロスビー波を強制する、ということである。なお、

準地衡風近似ではβ =一定としているが、それを実際の地球のようにβ自身が緯度によって変化する（緯度が
低くなるにつれ大きくなる）ことを考慮する場合もある。この順圧渦度方程式から季節予報に関わる多くの

ことの理論的考察が可能となる。   例えば、一様な基本場の西風 U が山に当たり続けることによってできる微小な定常応答を考える(James 
1994)。式(5.1.33)を Uの回りに線形化する（(ug, vg)=(U- பநᇲப୷ ,  பநᇲப୶ )とおき、非線形項を落とす。以下、微小擾
乱の記号 ᇱは省く）と、 
    ቀ பப୲ +  U பப୶ቁ ∇ଶψ + β பநப୶ = − ୤బ୙ୌ ப୦ப୶ −ε∇ଶψ                                (5.1.34) 

となる。山の標高はh = h଴・exp(ikx + ily)と波の形をしていると仮定する。十分時間がたって定常状態にな
った場合に、ψも波の形ψ = Z・exp(ikx + ily)を仮定し、式(5.1.34)に代入すると、ψの振幅 Zは、 
     Z = ୤బ୙{(୙ି ಊేమ)ା౟಍ౡ }{ቀ୙ି ಊేమቁమାቀ಍ౡቁమ} ୦బୌ୏మ                                              (5.1.35) 
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となる。ここで、Kଶ = kଶ + lଶである。この定常応答の振幅の絶対値は、 
    |Z| = ୤బ୙{ቀ୙ି ಊేమቁమାቀ಍ౡቁమ}భమ ୦బୌ୏మ                                        (5.1.36) 

となる（h = h଴・exp(ikx + ily)としたが、これは実際の地形をフーリエ展開したうちの１成分と思ってもよ
い）。鍵となるパラメーターは

ஒ୙୏మである。もし、エクマン層における摩擦がない、すなわちε = 0とすると、
ஒ୙୏మ = 1の場合には式(5.1.36)の分母が 0 となり、定常応答の振幅が無限大になってしまう。つまり、共鳴で
ある。実際にはεは 0 ではないので共鳴は起きないが、 ஒ୙୏మ = 1あるいはこの条件に近い波数の波の振幅が大
きくなり、卓越することは起こり得る。今、45̊Nで、U=15m/s、南北方向の波長～10,000km、すなわち l=6.3
×10-7m-1の波を考え、エクマン層における摩擦による減衰の時定数を５日、すなわちε = ଵହ日 = 1/(5 ×86400)s-1、H と h0の比を 1/10 とし、式(5.1.36)の|Z|の東西方向の波数に対する変化（第 5.1.8図）を計算
すると、確かに k2= ஒ୙୏మ −l2〜6 × 10ିଵସm-2（〜波長 8,000km～45̊Nでの波数 4弱）の近辺で振幅が大きくなっ
ている。山の強制に対する実際の大気の応答は当然複雑ではあるが、こういった共鳴的な応答は現実の大気

にも起きていると考えられている（平年値で見られる偏西風の蛇行など）。 
次に、限られた場所にある山岳や対流による加熱などによって強制されるいろいろな波長の定常ロスビー

波束が、南北方向に構造を持つ基本場 U(y)のもとでどのように伝播するかを考える。この基本場の場合、式(5.1.32)を基本場 U(y)の周りに線形化した非発散順圧渦度方程式は、     ቀ பப୲ +  U பப୶ቁ ∇ଶψ + (β − பమ୙ப୷మ) பநப୶ = 0                                                                                                                     (5.1.37) 
となる。波の伝播を考えるので右辺は 0としている。ここで擾乱の流線関数ψを、 

 
第5.1.8図 一様な東西風U(=15m/s)の回りに線形化した発散順圧渦度方程式における山岳の強制に対する定常応答 

南北方向の波長～10,000㎞、エクマン層における摩擦による減衰の時定数を５日、H（平均的な層の厚さ）と h0（山
の高さ）の比を1/10、45̊Nとし、式(5.1.36)の|Z|を東西方向の波数毎に書いた。詳しくは本文参照のこと。 
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   ψ = ψ଴exp {i(kx + ly − σt)} 
のように、東西波数 k、南北波数 l、振動数 σ の波の形に仮定して式(5.1.37)に代入すると、順圧ロスビー波
の分散関係式； 

  σ = kU − ୩(ஒିಢమ౑ಢ౯మ)୩మା୪మ                                                     (5.1.38) 
が得られる。ここで定常な強制に対する定常な応答（すなわち、σ = 0）を考えると、分散関係式は南北波数lの診断式、 

    lଶ = ஒିಢమ౑ಢ౯మ୙ − kଶ = Ksଶ − kଶ                                                       (5.1.39) 
となる。lが虚数の場合には、強制によって作られた擾乱は波としては伝播できず、強制から離れると減衰す
る。式(5.1.39)から分かるとおり、東西波数ｋの波が伝播できる条件はKs = {ஒିಢమ౑ಢ౯మ୙ }భమに依存している。Ksが実
数で kより大きい場合に伝播可能である。 
今、ロスビー波束が緯度とともに変化する Ksの場の中を伝播することを考えよう。ここでは、東西波数 k

と南北波数 l、振動数σは、１波長あるいは１周期程度の範囲では大きくは変わらないものの、時間的・空間
的に変化する、と仮定する4。あらためて分散関係式をσ = σ(k, l, β∗)とおき、群速度(Cgx, Cgy)で移動する系
に乗ってσ、k、l の時間変化を考える。ここで、①波の位相Θを Θ = kx + ly − σt と置くと、定義からப஀ப୶ = k,   ப஀ப୷ = l,   ப஀ப୲ = −σなのでப୩ப୲ = − ப஢ப୶,   ப୪ப୲ = − ப஢ப୷,  ப୩ப୷ = ப୪ப୶ 、②C୥୶ = ப஢ப୩ ,   C୥୷ = ப஢ப୪、③β∗は yだけの関数、
であることを用いると、    ୈ౦஢ୈ୲ ≡ ቀ பப୲ + C୥୶ பப୶ + C୥୷ பப୷ቁ σ = ப஢ப୩ ப୩ப୲ + ப஢ப୪ ப୪ப୲ + ப஢பஒ∗ பஒ∗ப୲ + ப஢ப୩ ப஢ப୶ + ப஢ப୪ ப஢ப୷ = ப஢பஒ∗ பஒ∗ப୲ = 0 
           ୈ౦୩ୈ୲ = ப୩ப୲ + ப஢ப୩ ப୩ப୶ + ப஢ப୪ ப୩ப୷ = − ப஢ப୶ + ப஢ப୩ ப୩ப୶ + ப஢ப୪ ப୩ப୷ = − ப஢பஒ∗ பஒ∗ப୶ = 0  
           ୈ౦୪ୈ୲ = ப୪ப୲ + ப஢ப୩ ப୪ப୶ + ப஢ப୪ ப୪ப୷ = − ப஢பஒ∗ பஒ∗ப୷ ≠ 0  
である。ここで、

ୈ౦ୈ୲ ≡ ቀ பப୲ + C୥୶ பப୶ + C୥୷ பப୷ቁである。β∗が南北方向のみに依存するため、すなわち、波が伝播
する「媒体」が南北方向には変化するので南北波数 lは変化するが、東西方向には変化しないので東西波数 k
は変化せず、時間的にも変化しないので振動数σは変化しない。 
ここまで準備しておいて、東西波数 k で振動数σ(=0)の定常ロスビー波束の伝播を考える。分散関係式(5.1.38)から Cgx=ப஢ப୩ =  ஒ∗୏ర × 2kଶ、Cgy=ப஢ப୪ = ஒ∗୏ర × 2klなので、伝播の向きが x方向となす角 αは、 
 α =  tanିଵ ቀେ୥୷େ୥୶ቁ =  tanିଵ ቀ ୪୩ቁ 

となる。β∗はyだけに依存するので、群速度で移動する系に乗って考えると、前述したとおりk=一定、σ=一
定(=0)で、lが局所的に分散関係式を満たすように、すなわち全波数K2（=k2+l2）がKs2となるように変化す
る。このとき、 
                                                      
4 大きく変わると「波」として呼べなくなってしまう。実は平面波を考える場合にはこれまでもこの仮定を使ってきたが、

「大きく変わらない」ことから k、l、σがあらわに時間変化するとは説明してこなかった。 
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ୈ౦୩ୈ୲ = 0 

 ୈ౦୪ୈ୲ = ப୏ୱப୪ × ୈ౦୏ୱୈ୲ = ୏ୱ୪ × Cgy × ப୏ୱப୷ = ୏ୱ୪ × ୙×ଶ୩୪୏౩మ × ப୏ୱப୷ = ଶ୙୩୏ୱ × ப୏ୱப୷  
なので、 
 

ୈ౦୲ୟ୬஑ୈ୲ = ଶ୙୏ୱ × ப୏ୱப୷、あるいは、ୈ౦஑ୈ୲ = ଶ୙୩మ୏ୱయ × ப୏ୱப୷                                       (5.1.40) 
である。式(5.1.40)から、ப୏ୱப୷ > 0の緯度ではαが増え、ப୏ୱப୷ < 0ではαが減ることが分かる。このため、第5.1.9
図の左のように、Ksがある緯度で極大値K2を持ち、その南北で極小値K1を持つような緯度分布をしている場
合には、東西波数K1～K2の定常ロスビー波束は極大域からあまり離れられず5、第5.1.9図の右のように光学

でいうところの「導波管」に閉じ込められたようにその緯度帯に沿って東西方向に伝播する。この導波管に

捕捉された波は、南北方向に拡がらないので減衰も小さく、東向きに遠方まで伝播する。 

実際に解析された帯状平均（0̊～180̊Eの平均）の東西風Uとそれから計算したKsを第5.1.10図に示す。こ
こでKsは地球の半径で無次元化してあり、赤道における波数と同等となっている。12月の200hPaの平年値
（1981～2010年の30年平均値、JRA-25/JCDAS）である。ロスビー因子βが赤道域に向かって大きくなることに
対応してKsも大きくなるが、東西風の南北分布の影響で歪み、東西風Uの極大である32.5̊N付近、すなわち
亜熱帯ジェット気流の軸のやや南側の30̊NにKsの極大値がある。これは亜熱帯ジェット気流の中心付近ではUの緯度分布が上に凸6なのでபమ୙ப୷మが負で実効βが大きくなるためである。図に示すように東西波数５～６強、
すなわち波長7,000～9,000km程度の定常ロスビー波束がこの亜熱帯ジェット気流から離れられず東に伝播す
る。すなわち、これらの波長の定常ロスビー波束にとっては亜熱帯ジェット気流が導波管として働くのであ

                                                      
5 K1の緯度では東西波数 k1の波束の αが符号を変える、すなわち波束の南北の伝播の向きが変わる。 
6 第5.1.10図右で緯度を横軸にとった場合を考えると Uの緯度分布が上に凸になっている、すなわち Uの yによる２階
微分が負ということである。 

 
第5.1.9図 定常ロスビー導波管の模式図 

定常波の最大波数 Ksが左のような南北分布をしている場合には、東西波数 K1～K2の定常ロスビー波は右図のようにKsの極大域に捕捉されて伝播する。Hoskins and Ambrizzi(1993)のFig.2より転載。 
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る。また、45̊N付近にKsの極小が見られるが、これは亜熱帯ジェット気流の北側でUの緯度分布が下に凸でபమ୙ப୷మ
が正で実効βが小さくなるためである。これにより、亜熱帯ジェット気流の導波管の北側の壁が高くなるとと
もに、さらに北側の60̊N付近を中心とする２本目の導波管の形成に寄与している。Ksは20̊Nから南では急激
に大きくなるが、これは主に東西風Uが弱くなるためである。さらに南、10̊N付近にはUが0、すなわち定常
ロスビー波の位相速度とUが一致する場所が見られるが、ここは特殊な領域で、定常ロスビー波が吸収された
り、あるいは反射したりする領域（臨界緯度と呼ばれている）であり、解釈には注意が必要な緯度である。 
ここまでは基本場の東西風Uが経度方向には変化しないとして説明してきたが、Hoskins and 

Ambrizzi(1993)は、Uが経度方向にも変化する場合にも拡張して調べた。基本場の東西風Uが南北風Vよりも
十分大きく、かつ、基本場の渦度の緯度方向の変化の方が経度方向の変化よりも十分大きいと仮定して局所

的なUを用いて計算したKsの分布で、観測や順圧モデルを使った実験により得られる定常ロスビー波束の伝播
がある程度理解できることを示した。 
第5.1.11図の左上には、Hoskins and Ambrizzi(1993)にしたがって、１月上旬の平年値から計算した200hPa

の Ksの分布を示す（白抜きは、Ks2<0、すなわち定常ロスビー波が「波」として伝播できない領域）。北アフ
リカからユーラシア大陸南部を通り太平洋中部まで、アジアジェットに沿って Ksの極大域、すなわち定常ロ
スビー波の導波管が東西に長く伸びている様子が分かる。Ksの極大値は約 7で、Ksの南北分布から、東西波
数 k≒4以上の波はこの導波管に捕捉される。例えば、東西波数 k≒6（波長 7,000km弱）の波は、Ks=7の緯
度で l≒3.6、群速度 Cgの x軸からの傾き α=tan-1(l/k)≒30˚と見積もられ、少し屈折しつつ東向きに伝播する
ことが分かる。 
第 5.1.11図の右上には、Takaya and Nakamura(2001)の定常ロスビー波の「波の活動度フラックス」の水

平成分の１月上旬の平年値を示す（旬平均の平年偏差から「波の活動度フラックス」を作成し、それを1981

～2010年の 30年平均した）。左の Ks と合わせて見ると、亜熱帯ジェット気流の導波管に沿って、アフリカ
の北部からユーラシア大陸南部を通って、日本の南にかけて、東向きの「波の活動度フラックス」の大きな

領域が見られ、亜熱帯ジェットの導波管に捕捉された定常ロスビー波束がこの時期によく伝播することが分

かる。一方、ユーラシア大陸北部にも北欧から中部シベリアにかけて「波の活動度フラックス」の大きな領

 
第5.1.10図 12月の200hPa帯状平均（ここでは 0̊～180̊Eで平均）東西風（左）から計算したKsの緯度分布（右） 

東西風は平年値を使用。左図の横軸は東西風(m/s)、右図の横軸は Ksで赤道における波数。詳しくは本文参照のこと。 
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域が見られるが、これは北側の導波管に沿って伝播するものである。なお、ヨーロッパから地中海にかけて

南東向きの「波の活動度フラックス」が見られるが、これはヨーロッパや大西洋における振幅の大きなロス

ビー波（ブロッキング高気圧の崩壊に伴い形成されたものなど）が、亜熱帯ジェット気流の北側の Ksが小さ
くて伝播しにくい領域を乗り越えて、亜熱帯ジェット気流の導波管内に侵入して来るものである。このロス

ビー波が導波管内で東向きに屈折し、日本まで伝播し、しばしば日本の天候に大きな影響を与える。第5.1.11

図下には、更に８月上旬の Ksと「波の活動度フラックス」の平年値を示す。亜熱帯ジェット気流の北上に伴
い、導波管も40̊N以北まで北上していること、冬に比べ導波管の南側の壁が明瞭でなく「波の活動度フラッ

クス」も南向きの成分を持つ傾向があることなどが分かる。 
なお、ここで示した局所的な Ks は、東西風 U が大きく変わるジェット気流の入口や出口付近では実際のKs とは異なるし、実効 βも東西風の鉛直構造などを考慮すると実際の Ks とは異なるので、これを使った厳

密な議論は避けるべきであることは注意したい。ただし、ジェット気流が導波管となりその導波管に捕捉さ

れたロスビー波束が東向きによく伝播することは間違いない。 
このような定常ロスビー波が顕在化するのは、第 2.4.1項で説明したとおり、大規模な山岳や積雲対流活

動などの強制がある場合と、強い水平風のシアーによる順圧不安定や短い周期の波の集団効果など大気の内

部変動が原因となる場合とがある（尾瀬 2004）。また、西風ジェットの出口など、U が東西方向に大きく変
わる領域では、単純な伝播ではなく、群速度が遅くなることによる波の局所的な増幅や、それに引き続く砕

波が発生したりする。 

  

 
第5.1.11図 200hPaのKs（左）とTakaya and Nakamura(2001)の波の活動度フラックス（右） 

1981～2010年の 30年平均。左の Ksは赤道における波の数で色で表示。30年平均の 200hPa東西風から計算。白抜
きは、Ks が虚数となり定常ロスビー波が存在できない領域。上：１月上旬、下：８月上旬。右の波の活動度フラッ
クスは各年について計算した後に平均した。ベクトルのスケールは図の右下のとおりで単位はm2/s2。 
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5.2 赤道 β平面近似による低緯度の大気の大規模な循環の理解 
 地球の回転の影響が小さい低緯度では地衡風の関係が成立たず、これまでのような準地衡風渦位方程式に

基づいた議論は成立しない。一方、赤道においてコリオリ因子 fは 0となるが、その緯度変化であるロスビ
ー因子 βは最も大きくなり、その影響を受けた運動が起きる。そこで、運動方程式においてコリオリ因子 f
を赤道のロスビー因子 βを使って f=βyと置き換える「赤道 β平面近似」のもと、低緯度の大規模な運動に
ついて議論することが多い。また、風が弱く、温度の水平方向の傾度が小さいので移流項が小さいため、静

止大気を基本場とする線形化した方程式に基づき擾乱の特性について考えることも多い。以下、松野(1981)

やMatsuno(1966)に沿って、静止大気の周りに線形化した「赤道 β平面近似」の方程式系を用いて赤道域に
おける大規模な運動について説明する。やはり、数式が出てくるが、それを一つ一つ追う必要はなく、要点

を掴んでもらえればよい。  
5.2.1 赤道 β平面近似と浅水方程式 
この近似による、摩擦と非断熱加熱を無視した場合の logP座標の東西方向と南北方向の運動方程式、連続

の式、熱力学の方程式はそれぞれ以下のとおりである。                                  ப୳ப୲ − βyv = −  பமப୶                                                     (5.2.1) 
                            ப୴ப୲ + βyu = −  பமப୷                                                       (5.2.2) 
                                ப୳ப୶ + ப୴ப୷ + ଵ୮ ப(୮୵)ப୸ = 0                                                           (5.2.3) 
                               பப୲ (பமப୸) + Nଶw = 0                                                             (5.2.4) 
式 (5.2.3)と式(5.2.4)から鉛直流 wを消すと、 
                            ப୳ப୶ + ப୴ப୷ − ଵ୮  பப୸ { ୮୒మ பப୸ ቀபமப୲ቁ} = 0                                                (5.2.5) 
が得られる。ここで、式(5.2.1)、式(5.2.2)、式(5.2.5)は u、v、ϕを未知数とする閉じた方程式系となってい
る。ｚに関する微分や zの係数は式(5.2.5)の左辺第３項にのみ含まれており、それを(定数)×ቀபமப୲ቁと置ければ、
水平方向と鉛直方向に分離して議論することが可能となる。また、重力の影響を受けた回転する球面上の運

動なので、それを水平方向と鉛直方向に分けて議論することは合理的である。このようなことを考慮して変

数を 
           u = u෤(x, y, t)χ(z)、v = v෤(x, y, t)χ(z)、ϕ = ϕ෩(x, y, t)χ(z)                             (5.2.6) 

と分離すると、次の式の組を得る。                               ப୳෥ப୲ − βyv෤ = −  பம෩ப୶                                                             (5.2.7) 
                         ப୴෥ப୲ + βyu෤ = −  பம෩ப୷                                                               (5.2.8) 
                            பம෩ப୲ + gh(  ப୳෥ப୶ + ப୴෥ப୷) = 0                                                          (5.2.9) 
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                            ଵ୮  ୢୢ୸ ቀ ୮୒మ ୢ஧ୢ୸ቁ = − ଵ୥୦ χ                                                         (5.2.10) 
式(5.2.7)～式(5.2.9)は擾乱の水平構造と時間変化を決め、式(5.2.10)は鉛直構造を決める方程式である。式(5.2.10)の鉛直構造を満たす擾乱は、式(5.2.7)～式(5.2.9)の水平構造を持つ、ということである。ここで変数
分離のための常数を − ଵ୥୦と置いた理由は、式(5.2.7)～式(5.2.9)において仮にϕ෩ = gηと置くと、深さ hの海に
おける表面の変位ηについての回転系の浅水方程式（波長に比べ十分浅い水の動きを表す方程式）と同じにな
るためである。浅い海において水が集まって表面がηだけ盛り上がる式(5.2.9)と、それに伴う圧力勾配に応じ、
コリオリ力の影響を受けた運動（式(5.2.7)と式(5.2.8)）が生じる。このようなことから hを「等価深度」と
呼ぶ。 
 ここで、等温大気を仮定するとブラントバイサラ振動数 Nは一定となるので式(5.2.10)の解は、                χ(z) = exp (୸ୌ ± imz) 
と求められる。ここで mは次の関係を満たす；                h = ୒మ୥ቀ୫మା భరౄమቁ  Hは前述した等温大気のスケールハイトである。仮に、熱帯の対流圏で地表と圏界面付近（16kmとする）で
符号が反対となる擾乱を考える。大規模な積雲対流活動により対流圏中層に加熱があった場合の応答として、

下層に低気圧、上層に高気圧という鉛直構造をした擾乱がよく見られる（第１傾圧モード）が、それを考え

るといったことである。この場合、m=π/16kmとなるので、前述のとおり H=7.5km、Nଶ=10-4s-2とすると、
等価深度 hは～240mとなる。すなわち、こういった鉛直構造を持つ擾乱は、水平方向には、深さ 240mの海
における浅水方程式に従った振る舞いをする。なお、この深さの海の重力波の位相速度は、ඥgh～50m/sであ
る。  
5.2.2 赤道ロスビー波と赤道ケルビン波   水平構造の方程式(5.2.7)～(5.2.9)からu෤とϕ෩を消して、v෤(x, y, t)についてまとめると、 
                          பப୲ [ ଵ୥୦ ቄபమ୴෥ப୲మ + (βy)ଶv෤ቅ − ቀபమ୴෥ப୶మ + பమ୴෥ப୷మቁ] − β   ப୴෥ப୶ = 0                               (5.2.11) 
となる。ここで、v෤(x, y, t) = V(y)exp (ikx − iσt)と置くと式(5.2.11)は、           ୢమ୚ୢ୷మ + (஢మ୥୦ − kଶ − ஒ୩஢ − ஒమ୥୦  yଶ)V = 0                                              (5.2.12) 
と書き換えられる。V → 0(y → ±∞)を境界条件とすると、この方程式は以下の分散関係； 
       ஢మ୥୦ − kଶ − ஒ୩஢ = (2n + 1) ஒඥ୥୦                                       (5.2.13) 

を満たす場合に、          V୬(y) = H୬(( ஒඥ୥୦)భమy) × exp (− ஒඥ୥୦  ୷మଶ )                                           (5.2.14) 
の解を持つ。ただし、n=0, 1, 2……である。ここで、Hn(Y)は n次のエルミート多項式；                                   H୬(Y) = (−1)୬exp (Yଶ) d୬dY୬ exp (−Yଶ) 
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である。これから分かるように、V଴(y)はexp ൬− ஒඥ୥୦  ୷మଶ ൰で表わされる赤道に最大振幅を持つ波で、Vଵ(y)は
y exp ൬− ஒඥ୥୦  ୷మଶ ൰で赤道で 0 かつ両側に一対のピークを持つ波、といったように n は波の南北構造を特徴づけ
る値である。エルミート多項式の yに係る係数の逆数le = (ඥ୥୦ஒ )భమは「赤道変形半径」と呼ばれている。式(5.2.14)
から分かるとおり、これらの波の南北の拡がりは「赤道変形半径」の範囲に限られている。上述した鉛直構

造を持つ擾乱（等価深度 h=240m）では、赤道変形半径 le は、(ඥ୥୦ஒ )భమ～( ହ଴ଶ.ଷ×ଵ଴షభభ)భమ～1,500kmである。これら
の波の南北幅は赤道を挟んだ南北の緯度15度程度ということであり、そのことからこれらの波を赤道域に捕

捉された波という意味で「赤道波」と呼ぶ。分散関係式(5.2.13)は振動数σに関する３次式なので、その根は
３つあるが、それらは振動数が大きいもの（左辺第１項が卓越するもの）と小さいもの（左辺第３項が卓越

するもの）に分けられ、近似的に、 
         σ ≒ ±ඥghkට1 + (2n + 1) ஒ୩మඥ୥୦ = ±ඥghkට1 + (2n + 1) ଵ୩మ୪ୣమ 
                      σ ≒ ିஒ୩୩మା(ଶ୬ାଵ) ಊඥౝ౞ = ିஒ୩୩మା(ଶ୬ାଵ) భౢ౛మ 
と解ける。上の式は東・西進する慣性重力波の分散関係式に対応している。慣性重力波とは、位相速度ඥghの
重力波が地球の回転の影響（ここではβ）で変形したものである。下の式はβを復元力として西進するロスビ
ー波の分散関係式に対応している。ただし、赤道域に捕捉されているので「赤道ロスビー波」と呼ばれてい

る。分母の第２項は、第 5.1節で説明したロスビー波の南北波数 l に対応する（実は、等価深度 h を通して
鉛直波数 mとも関係している）。 
 ここで、例えば、h=240m、n=1で、水平波数k = ଵ

地球半径
= ଵ଺.ଷ଻×ଵ଴ల௠の慣性重力波の周期を概算すると１日

程度である。一方、同じ条件で赤道ロスビー波の周期を概算すると30日程度であり、季節予報にとっては周

期が長い後者が重要である。なお、水平波数 k が小さい場合には、上述した赤道ロスビー波の分散関係を表
す式の右辺の分母では第２項が卓越し、n=1 の場合には分散関係式はσ ≒ − ඥ୥୦୩ଷ となる。等価深度 h の重力
波の約 1/3の位相速度で西進し、分散性は小さいということである。 
なお、n=0 の波は、東進する慣性重力波と西進する赤道ロスビー波の性質を合わせ持つ特殊な振る舞いを

する波で「混合ロスビー重力波」と呼ばれている。同様な条件で西進周期を概算すると３日程度であり、季

節予報で直接的に扱うことはあまりない（熱帯擾乱の発生とは大いに関係がある）。 
 これまでは南北風v෤で整理して赤道波を考えてきたが、別の波の候補としてv෤ = 0の波が考えられる。この
場合、式(5.2.7)～式(5.2.9)は、 
               ப୳෥ப୲ = −  பம෩ப୶                                                                   (5.2.15) 
                     βyu෤ = −  பம෩ப୷                                                                    (5.2.16) 
                         பம෩ப୲ + gh  ப୳෥ப୶ = 0                                                                (5.2.17) 
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となる。これらの式の解として仮に、u෤ = uු(y) exp{i(kx − σt)}、 ϕ෩ = ϕෙ(y) exp{i(kx − σt)}と置いて代入すると、         σuු(y) = 𝑘ϕෙ(y)                                                                  (5.2.18)         βyuු(y) = − ୢୢ୷ϕෙ(y)                                                              (5.2.19)                         σϕෙ(y) = ghkuු(y)                                                                (5.2.20) 
となる。式(5.2.18)と式(5.2.20)から、分散関係はただちにσ = ±kඥghであり、この波は等価深度 h の重力波
の位相速度を持つことが分かる。この関係式と、式(5.2.18)と式(5.2.19)から、 
    

ୢୢ୷ uු(y) = ∓y ஒඥ୥୦ uු(y) 
なので、 
          uු(y) = u଴exp (∓ β2ඥgh yଶ) 
となるが、yが大きくなったら発散する解は物理的に許されないので、結局、            σ = kඥgh、uු(y) = u଴ exp ൬− ஒଶඥ୥୦ yଶ൰ = u଴ exp ቀ− ଵଶ ୷మ୪ୣమቁ、ϕෙ(y) = ඥghu଴ exp ቀ− ଵଶ ୷మ୪ୣమቁ 
が得られる。この波は、 
① 重力波の位相速度ඥghで東進し、分散性がない（位相速度が波数によらない）。 
② 赤道で最も振幅が大きく、赤道対称で、y = ±√2leで振幅が赤道の exp(-1)倍となる。 
③ 南北風は 0だが、東西風とジオポテンシャルとの関係は地衡風的である。 
といった特徴がある。北（南）半球の海洋では岸を右（左）手に見て動く「ケルビン波」と呼ばれる波の存

在が知られているが、ここで示した波は、コリオリパラメーターfが 0となる赤道を岸として、北半球では岸
を右手に見て、南半球では左手に見て動く「赤道ケルビン波」と呼ばれているものである。前述した赤道ロ

スビー波と同じ条件の、等価深度 h=240mで水平波数k = ଵ
地球半径

= ଵ଺.ଷ଻×ଵ଴ల୫の赤道ケルビン波の周期は概算で
10日、位相速度は 50m/sである。このように時間スケールの長い赤道ケルビン波は、赤道ロスビー波と並ん
で、季節予報にとって重要な波である。 
 第5.2.1図には、これらの赤道波の分散関係の曲線を示す。横軸に無次元化した東西波数 k*、縦軸に無次
元化した振動数 σ*をとって、東西波数によって振動数がどう変わるか示したものである。等価深度 h=240m
の場合、縦軸の１は周期２日、0.1は20日程度、横軸の１は波長 9,000km、0.5は 18,000km程度になる。こ
れらのことと第 5.2.1図から、季節予報の時間スケールでは、図の下の方の赤道ロスビー波と地球規模程度

に波長の長い赤道ケルビン波が主な対象となることが分かるであろう。 n=1の赤道ロスビー波と赤道ケルビン波の水平構造を第5.2.2図に示す。n=1の赤道ロスビー波は赤道か
ら赤道変形半径程度（図の縦軸 y = ±1あたり）離れた緯度にジオポテンシャルのピークを持つ赤道を挟む南
北対称の分布をしており、ジオポテンシャルと風は赤道のごく近くを除き地衡風的な関係がある。東西風は

赤道で最も強い。一方、赤道ケルビン波は、前述したとおり赤道にジオポテンシャルと東西風のピークがあ

り、ジオポテンシャルと東西風は地衡風的な関係がある。もちろん南北風は 0 である。高気圧の東にジオポ
テンシャルと同じ構造をした収束域があるが、この収束によって水面が上がり（ジオポテンシャルが大きく

なり）、結果として高気圧が東に進む、すなわち赤道ケルビン波が東進することが分かる。なお、ここには示

さないが、n=2 の赤道ロスビー波は、ジオポテンシャルが赤道を挟んで南北反対称で風はそれと地衡風的な
関係にあるが、赤道にはジオポテンシャルと対応のない循環がある。 
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第5.2.1図 赤道波の分散関係を示す曲線(n=4)まで 

縦軸はコリオリ振動数 β×leで無次元化した振動数 σ。等価深度 hが 240mの場合、1は周期約２日に対応する。横軸
は、赤道変形半径の逆数 le-1で無次元化した東西波数 kで、正は東進、負は西進する波。等価深度 hが 240mの場合、1は波長約 9,000kmに対応する。Kiladis et al.(2009)のfigure.2に加筆。 

 
第5.2.2図 n=1の赤道ロスビー波（左）と赤道ケルビン波（右）の水平構造 

無次元化した東西波数 k=1の波。横軸は位相で１波長分。影やハッチのない等値線はジオポテンシャルで実線は正、
波線は負。ハッチは発散、影は収束、矢印は水平風。すべて無次元化してある。Kiladis et al.(2009)の figure.3

に加筆。 
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5.2.3 定常加熱に対する松野-ギル応答 
 ここまでは、非断熱加熱のない場合の赤道波について説明してきたが、本項では、赤道付近の対流圏中層

を中心に定常な非断熱加熱があった場合に、十分時間がたった後の熱帯大気の定常応答について説明する。

熱帯の平年の循環やエルニーニョ現象に関わる循環などを力学的に理解する上で重要な松野－ギル応答であ

る。 

 式(5.2.7)～式(5.2.9)に摩擦と非断熱加熱を加え、定常状態を考えるので時間変化項を 0と置くと、 
                         −βyv෤ = −  பம෩ப୶ − ୳෥ఛ                                                           (5.2.21) 
                               βyu෤ = −  பம෩ப୷ − ୴෥ఛ                                                           (5.2.22) 
                                   gh ቀ  ப୳෥ப୶ + ப୴෥ப୷ቁ = −  ம෩ఛ − Q                                                     (5.2.23) 
となる。ここで、τはレイリー摩擦あるいはニュートン冷却と呼ばれる過程による応答の減衰の強さを表す係
数で、境界層での摩擦や長波放射による冷却などを最も簡単に表したものである。Qは非断熱加熱に関わる量
で、Qが正の加熱は収束、負の冷却は発散に対応する。 
 Gill(1980)はこの方程式系に基づいて、赤道上の対流圏中層を中心に孤立した熱源Q； 
        Q(x, y) = Q଴F(x) exp ൬− ஒଶඥ୥୦ yଶ൰ = Q଴F(x) exp ቀ− ଵଶ ୷మ୪ୣమቁ 
            F(x) = ൝cos ቀ ஠ଶ√ଶ୪ୣ xቁ    |x| < √2le0                  |x| ≥ √2le  
を置いた場合の応答を調べた。対流圏の中層における加熱に対する、対流圏で半波長分の鉛直構造を持った

（すなわち下層と上層で逆の符号の）応答を考えよう、ということである。第5.2.3図には、τ = ଵ଴(ଶஒඥ୥୦)భమ（等

 
第5.2.3図 赤道域に孤立した非断熱加熱（上）を置いた場合の対流圏下層の大気の定常応答（下） 

下の実線はジオポテンシャルを表し、値は全て負である。矢印は大気の定常応答における水平風を表し、２つの図と

も同じものを描画している。対流圏中層を中心に非断熱加熱（例えば、大規模な積雲対流群による凝結加熱など）が

あった場合の対流圏下層の応答に対応する。東西・南北ともに、赤道変形半径 leを２の平方根で割った値で無次元化
してある。Gill(1980)のfigure 1に加筆した。 
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価深度h=240mの場合には、２～３日程度でexp(-1)となる減衰の時定数）とした場合の定常応答（ジオポテ
ンシャルと水平風）を示す。対流圏下層の応答を見ている（上層はこの逆符号）。加熱域の東には、ジオポテ

ンシャル・東西風ともに赤道に沿って最も振幅が大きく、赤道から離れるに従って南北対称に小さくなって

おり、南北風が0の応答が見られる。これは、加熱によって強制された赤道ケルビン波である。一方、加熱域
の西には、赤道から離れた緯度に南北対称に低気圧とそれに対応する地衡風的な循環が見られる。これは、n=1の赤道ロスビー波に対応している。この図に見られる定常強制に対する定常応答を松野－ギル応答と呼
ぶ。 
定常強制に対する応答なので、東西方向には、振動数の小さな、すなわち、東西波数が小さな（波長の長

い）応答が「共鳴」的に卓越している。応答の東西方向の長さは減衰の時定数τに依存し、τが大きく減衰が
ゆっくりならば、東西方向により伸びた応答となる。また、加熱域の東側と西側の東西方向の長さの違いは、

赤道ケルビン波とn=1の赤道ロスビー波の位相速度の違いのためである。赤道ケルビン波に対応する東側の
応答の方がほぼ３倍長い。なお、図では東西南北方向ともに赤道変形半径leを２の平方根で割った値で無次
元化してある。このため、例えば、等価深度h=240mの場合にはleは1,500㎞程度なので、図のy=1やx=1は緯
度にして10度程度に値する。この図では、南北方向には40̊S～40̊N、東西方向には経度にして250度分が描画

してあると思えばよい。また、この等価深度の赤道ケルビン波の位相速度は50m/s程度なので、１日につき4,000km程度東進する。一方、ここでは前述したとおり振幅がexp(-1)となる時定数τは２～３日である。これ
らのことは、加熱の中心から10,000km程度東に離れたあたりの振幅が加熱域のそれのexp(-1)となる、という
ことを意味している。 
ここでは、赤道を中心とする加熱域を置いたが、赤道から離れた緯度に置くと応答も異なって来て、加熱

域の西側では赤道反対称のn=2の赤道ロスビー波が卓越することもある。定常強制に対して、振動数の小さ
い赤道波の重ね合わせとして応答が現れるのであるが、それぞれの赤道波の重みは加熱の水平構造に対応す

る、ということである。一方、加熱域の東側では、振動数が小さい赤道波は赤道ケルビン波しかないので、

定常強制に対する定常応答としてはそれだけが卓越する。  
5.2.4 現実大気の赤道波 

 これまでは、静止大気の回りに線形化した赤道β平面近似に基づいて赤道波の特性について議論してきたが、
現実にはそのような波はあるのだろうか？ 現実の大気の解析結果（Wheeler and Kiladis(1999)など）によ

れば、ここで紹介した分散関係を満たす赤道波は頻繁に解析されるが、等価深度hはこれまで使ってきた
「240m」と同程度の200mを中心とするものと、それよりはかなり浅い「25m」を中心とするものがある。こ
のうち前者は、第5.2.3項で紹介した対流圏で鉛直に半波長程度の赤道波に対応するものである。一方、後者

は、対流と結合した赤道波に対応している。対流活動を伴うことや周期が長いことから、直接的には後者の

方が季節予報にとってより重要である。 
赤道域は対流不安定であり水蒸気が豊富なので、上昇流のある赤道波は積雲対流を伴う。第5.2.4図（第

2.4.11図の再掲）は、赤道域の積雲対流の指標である衛星の輝度温度の波数－振動数パワースペクトルを示

す（赤道対称成分のみ）。輝度温度を見ることで、積雲対流と結合した赤道波を抽出している。1983～2005

年の23年間のデータについて15̊S～15̊Nで平均したもので、赤色ノイズのパワースペクトルとの比が描いて

あり、信号が95%以上の信頼度で対流活動の変動が有意な領域に影が付けてある。南北対称成分のみ表示して

ある。補助線として、等価深度8、12、25、50と90mの赤道ケルビン波、n=1の赤道ロスビー波、n=1の慣性
重力波の分散曲線が描かれているが、この図の波数－振動数空間内のうち周期３日以上に絞ると、変動が有

意な領域が３つ見られる。１つは、図の中央下から右上に伸びる細長い領域である。赤道ケルビン波の分散
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曲線（赤道ケルビン波は分散性がないので直線だが）に沿っていることから分かるとおり、その波が関係し

ている東向きに進む対流活動である。これは積雲対流と結合した赤道ケルビン波である(Kiladis et al. 

2009)。そのうち季節予報に関係の深い周期の長いもの、すなわち波長の長いものは等価深度25m（＝位相速
度が約15m/s）の分散曲線に沿った変動の振幅が最も大きい。２つ目は、図の中央下から緩やかに左上に伸び
る領域である。n=1の赤道ロスビー波の分散曲線に沿っていることから分かるとおり、その波が関係する西
向きに進む対流活動である（積雲対流と結合した赤道ロスビー波）。そのピークは東西波数３～４で、やはり

等価深度25mぐらいの分散曲線に沿った変動の振幅が最も大きい。３つ目のピークが、図の中央下からやや右
の塊りである。周期が30日を超え、東西波数１で東進するものが中心である。赤道ケルビン波や赤道ロスビ

ー波の分散曲線とは分布が異なった３つ目のピークであり、第2.4.2項で説明したマッデン・ジュリアン振動

(MJO)に対応するものである。 
積雲対流と結合した赤道波の等価深度はなぜこんなに浅いのだろうか？ 鍵は、積雲対流に伴う凝結加熱に

ある。式(5.2.4)の熱力学の方程式に、積雲対流に伴う凝結加熱Qを加えると、 

 
第5.2.4図 衛星から測った輝度温度の波数－振動数パワースペクトル（第2.4.11図の再掲） 

赤道での東西波数が横軸、振動数が縦軸である。東西波数が正は東向き、負は西向きに異動する変動に対応。1983年

７月～2005年６月の23年間のデータについて緯度毎に南北対称成分のパワースペクトルを求め、15̊S～15̊Nで平均

したもの。赤色ノイズのパワースペクトルとの比が記述してあり、等値線間隔は0.1で、95%以上の信頼度で対流活動

の変動が有意な領域（1.1以上）を記載。図中の曲線は、等価深度 8、12、25、50及び 90mについて、静止大気の浅
水方程式から求められる赤道ケルビン波、n=1の赤道ロスビー波、n=1の慣性重力波の分散曲線である。Kiladis et. 
al.(2009)のfigure 1に加筆。 

 



- 314 - 

 

                           பப୲ (பமப୸) + Nଶw = Q                                            (5.2.24) 
となる。ここで、凝結加熱は上昇流と比例する、すなわち、Q = αwNଶと仮定すると、式(5.2.24)は、                             பப୲ (பமப୸) + (1 − α)Nଶw = 0                                           (5.2.25) 
と変形できる。これを式(5.2.24)と比較すると、凝結加熱が静的安定度Nを(1 − α)భమの比率だけ小さく（不安定
化）していることに相当する。等価深度hはh = ୒మ୥ቀ୫మା భరౄమቁなので、このことは、hを(1 − α)倍にしていること
に相当する。解析では、前述したとおり対流と結合していない赤道波の等価深度h=200m、結合した場合h=25m
の波が卓越しているので、α ≒ 0.9ならばこの効果で説明できる。このことは、凝結加熱Qの多くの部分が上
昇流による断熱冷却とバランスするならば成り立つことを意味している。αの正確な数字は別として、熱帯域
では実際にそのようなバランスが成り立っている(Kiladis et al. 2009)。なお、(1 − α)భమNを「実効静的安
定度」(effective static stability)と呼ぶことがある。ただし、この効果以外に、「擾乱の鉛直構造が第１

傾圧モードよりも浅い構造をしていれば等価深度も浅くなる」など、「実効静的安定度」を考えれば全ての問

題が片付くといった単純な話ではないことに注意が必要である。   
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5.3 熱帯大気と中・高緯度大気との関係 
 第 5.1節では準地衡風近似に基づき中・高緯度の大規模な大気循環の性質について、一方、第 5.2節では

赤道 β 平面近似に基づき熱帯域の大規模な大気循環の性質について述べた。では、両者はどのように関係す
るのだろうか？ 本節では、季節予報を作成する上で重要な、熱帯から中・高緯度大気への影響のうち、中・
高緯度に見られる対流圏上層で最も振幅が大きい等価順圧7な構造をした擾乱への影響について説明する。  
5.3.1 熱帯の熱源に対する直接的な応答 
 季節予報で扱う大規模な大気循環の特質は、熱帯と中・高緯度では大きく異なる。その要因の１つは、熱

帯と中・高緯度における地球の回転の影響の違い、すなわちコリオリ因子 f の大きさの違いである。第 5.1
節で述べたように、fが大きな中・高緯度では、擾乱の回転成分が強く、かつ、鉛直方向のつながりが強くて
等価順圧（圏界面付近で最も振幅の大きい）な構造をしていることが多い。一方、第 5.2節で述べたようにfが小さな熱帯域の大規模な擾乱は発散成分が強く、かつ鉛直方向のつながりが弱く対流圏中層を節とする傾
圧構造（第１傾圧モード）をしていることが多い。このため、熱帯大気の中・高緯度大気への影響を考える

上では、熱帯域における発散及び第１傾圧モードの擾乱と、回転成分主体で熱帯とは異なる等価順圧な鉛直

構造をした中緯度の擾乱が、どう関係するかを考えることが重要となる。 
Jin and Hoskins(1995)は、全球プリミティブモデルを用いて、熱帯域の定常な加熱（積雲対流による加熱

を想定し、対流圏中層を最大とする）に対する全球大気の応答を時間発展的に調べた。第 5.3.1図は、日付

変更線の赤道を中心とする東西に伸びた楕円形の加熱を与え始めてから15日後の応答である。左図にあるよ

うに、基本場が静止大気の場合には、加熱の北西側と南西側の上層に高気圧性循環、下層に低気圧性循環の

対（赤道ロスビー波）、加熱の東側は赤道に沿って下層東風、上層西風（赤道ケルビン波）と第5.2.3図で示

した松野－ギル応答が熱帯域に見られる（第 5.2.3図は海面気圧で第 5.3.1図は流線関数なので違ったよう

                                                      
7 鉛直方向に位相は変わらないが振幅が異なる鉛直構造を等価順圧と呼ぶ。 

 
第5.3.1図 熱帯の定常な凝結加熱に対する応答 

日付変更線の赤道を中心とする楕円型の加熱（左下図の陰。加熱の鉛直方向の中心は400hPa付近で、加熱率は5K/day）

を与え続けて15日目の流線関数。上：対流圏上層の約250hPa（等値線間隔は10×105m2s-1）、下：対流圏下層の約780hPa

（等値線間隔は5×105m2s-1）。左の基本場は静止大気、右の基本場は冬（12～２月）の帯状平均場。Jin and Hoskins(1995)

のFig.2とFig.5から図を選択して加筆。 
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に見えるが応答の本質は同じである）。中緯度にはこれといった応答が見られず、静止大気では応答は熱帯に

閉じることが分かる。 
一方、冬の帯状平均を基本場とする（右図）と、熱帯域の応答は左図の静止大気の場合と似ているものの、

北半球側の中・高緯度では全く異なっており、北東に伸びる波列状の応答が見られる。下層と上層の応答を

比較すると、中・高緯度では上層で振幅の大きい等価順圧の構造となっている。第 5.3.2図からも日付変更

線から東での等価順圧構造が確認できる。帯状平均を基本場とすることによって、静止大気を基本場とする

のと違い、熱帯の定常加熱によって中・高緯度に等価順圧の構造をした定常ロスビー波が強制された、とい

うことである。これは、 
① 熱帯で強制された第１傾圧モードの赤道ロスビー波の一部が、基本場の鉛直シアーの影響を受けて中・

高緯度で存在できる順圧的な定常ロスビー波に変換される。 
② 西風が吹いているので中・高緯度に定常ロスビー波が存在しうる。 
ことから理解できる。また、亜熱帯ジェット気流の存在により基本場の絶対渦度の南北勾配が強いため、熱

帯域における加熱に伴う上層の北向きの発散風によって、低緯度側の小さな絶対渦度が効果的に亜熱帯域に

移流され、それによって中・高緯度のロスビー波が強制されることも影響している。なお、南半球側の中・

高緯度での応答が小さいことから、熱帯域における加熱の影響は、冬半球側でより受けやすいことが分かる。

これは冬半球側の方が亜熱帯ジェット気流が赤道に近いためである。 

 
5.3.2 ロスビー波ソース 
 本節の最後に、Saradeshmukh and Hoskins(1988)にならって熱帯の加熱に伴う発散風による対流圏上層の

ロスビー波の生成について、単純な発散順圧方程式に基づいて説明する。 
水平風は発散成分と回転成分に分けることができ（ヘルムホルツの定理）、スカラー量である流線関数ψと

速度ポテンシャルχとを使うと、回転成分𝐯𝛙と発散成分𝐯𝛘は、 
    𝐯ந = 𝐤 × ∇ψ, 𝐯஧ = ∇χ                                       (5.3.1) 

 
第5.3.2図 熱帯の定常な凝結加熱に対する応答 

加熱と基本場は第5.3.1図の右図と同じで、日付変更線の赤道を中心とする楕円型の加熱、基本場は冬（12～２月）

の帯状平均場。時間積分開始後15日目の32̊Nの南北風の経度高度断面図。等値線間隔は0.3m/sで実線は正（南風）、

点線が０、破線が負（北風）。Jin and Hoskins(1995)のFig.7に加筆。 
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と書ける。ここで𝐤は鉛直方向の単位ベクトルである。回転風は流線関数の小さい方を左に見て流線関数に沿
って吹き、発散風は速度ポテンシャルの小さい方から大きい方に向かって速度ポテンシャルと直交した向き

に吹く。水平風を東西風 u、南北風 v という２変量で表現するよりも、速度ポテンシャルχと流線関数ψで表
現した方が、発散風によるロスビー波、すなわち回転風の生成がわかりやすい。なお、短期予報で良く使う

相対渦度ξ、発散Dと速度ポテンシャルχ、流線関数ψとは、 
      ξ = ∇ଶψ, D = ∇ଶχ                                                     (5.3.2) 
の関係がある。この式から分かるとおり、渦度や発散は流線関数や速度ポテンシャルのラプラシアンなので

空間パターンが細かいため、季節予報で対象とする大規模な循環を把握するには、流線関数や速度ポテンシ

ャルの方がより適している。 
このように分けると、発散順圧渦度方程式は、 
       ቀ பப୲ +  𝐯𝛙 ∙ ∇ቁ ζ = −ζ∇ଶχ − 𝐯𝛘 ∙ ∇ζ                                     (5.3.3) 
と書ける。ここでζは、ζ = ξ + fで絶対渦度である。対流圏上層を考えているので摩擦は小さいとして無視し
た。ここで、速度ポテンシャルで表される発散風に関係する項は、発散風による渦度移流項も含めて全てロ

スビー波の強制と考えて右辺に持って来た。右辺は、ロスビー波ソース； 
               S = −ζ∇ଶχ − 𝐯𝛘 ∙ ∇ζ                                            (5.3.4) 
と呼ばれている(Sardeshmukh and Hoskins 1988)。これは、S = −ζ∇ଶχ − 𝐯𝛘 ∙ ∇ζ =  −∇ ∙ ൫𝐯𝛘ζ൯ともまとめられ
る。式(5.3.4)のロスビー波ソース S の１つ目の項は、発散や収束による渦管の伸縮に関する項であり第 5.1
節でも説明した。発散ならば高気圧性の渦、収束ならば低気圧性の渦を作るといったことで分かりやすい。

ただし、赤道では絶対渦度ζが小さい（f が 0 なので）のでこの項も小さい。２つ目の項は、発散風による絶
対渦度の移流項である。亜熱帯ジェット気流の南側では絶対渦度の傾きが大きいので、熱帯の対流活動に伴

う発散風が効果的に小さい絶対渦度を北向きに移流し、高気圧性の渦を作る。第 2.4.4図のポンチ絵で説明

したのはこの項の効果である。この項があるので、熱帯での対流活動に伴う発散風がその中心から離れた中・

高緯度に渦、すなわちロスビー波を効果的に強制することができる。式(5.3.3)を基本場（平年値など）のま
わりに線形化した場合には、Sの偏差であるSᇱは、 
                 Sᇱ = −∇ ∙ ൫𝐯𝛘ᇱζ̅൯ − ∇ ∙ ൫𝐯𝛘ഥ ζᇱ൯  

       = −𝐯𝛘ᇱ ∙ ∇ζ̅ − 𝐯𝛘ഥ ∙ ∇ζᇱ − ζᇱ∇ଶχത −  ζ̅∇ଶχᇱ                                                                                                    (5.3.5) 
となる。ここで、 ഥは基本場、 ᇱは偏差を表す。季節予報でよく扱う、熱帯の対流活動の偏差に対する応答
を考える上では、式(5.3.5)の右辺のうちの第１項と第４項が、すなわち発散風の偏差が関わる項が重要とな
る。  
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６ 季節予報用語集（平成25年３月版）1 

季節予報用語集は、季節予報担当者など季節予報

の現場で必要とする用語を集めたものである。「気象

庁が天気予報等で用いる予報用語」（平成 23年３月

現在）に掲載されているもののうち季節予報に関係

の深い用語に加えて、季節指示報を理解するために

必要な専門的な用語や解説資料で使われている用語、

さらに季節予報研修テキストで使用されている用語

も掲載した。 
なお、項目立ては、「気象庁が天気予報等で用いる

予報用語」と同じ形式とし以下の順で記述した。こ

の用語集は技術や理解の進展、業務の変更などに対

応するため随時見直すことにする。 

 

○時に関する用語 

○気象の要素に関する用語 

・気圧に関する用語 

・高気圧に関する用語 

・低気圧に関する用語 

・気団に関する用語 

・前線に関する用語 

・気圧配置、天気図に関する用語 

・大気の流れなどに関する用語 

・海洋に関する用語 

                                                   
1 藤川 典久 

・エルニーニョ現象に関する用語 

・予報手法に関する用語 

・気候に関する用語 

・天気とその変化に関する用語 

・風に関する用語 

・気温に関する用語 

・雨・雪の強さに関する用語 

・日照時間に関する用語 

・季節現象 

 ○予報、観測、予測資料に関する用語 

・予報の名称に関する用語 

・階級表現 

・平年との比較の表現 

・その他の表現 

・気象災害に関する用語 

・予報の評価に関する用語 

 ○地域名 

 ○略語 

 ○季節予報で用いている循環指数 

 ○参考文献 

 

 

 

 
 
各ページにおいて用いられている記号の意味は以下の通り。 
分類 無印 予報用語：気象庁が発表する各種の予報、注意報、警報、気象情報などに用

いる用語。 
△ 解説用語：気象庁が発表する報道発表資料、予報解説資料などに用いる用語。 
▼ 指示報等の内部資料や季節予報研修テキストなどに使用する用語。 
× 使用を控える用語（使用しない用語）。 

区分 用例 用語の使い方の例。使用する際の注意事項。用語の運用の取り決め。音声伝

達の用語。 
備考 その他のただし書き。 
→ 内部資料向け用語や使用を控える用語（使用しない用語）に対して言い換え

る用語があることを示す。 
「気象庁が天気予報等で用いる予報用語」には無く、本用語集に掲載した用語と区分の用例・備考にア

ンダーラインを付けた。 
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分類 用語 区分 説明 

時に関する用語 

  平年（値）   平均的な気候状態を表すときの用語で、気象庁では30年間の平均値を用

い、西暦年の１位の数字が１になる10年ごとに更新している。 

△ 例年   いつもの年。 

用例 例年だとこの季節には･････。 

  天気は数日の周

期で変わる 

  天気は３～４日の周期的に変わると予想されること。 

× 天気が周期的に

変わる 

→ 天気は数日の周期で変わる。 

  周期的   期間中に何回か繰り返される天気変化のこと。 

用例 気圧の谷が周期的に通る。 

  ～の日がある   a) 週間天気予報では、記述した現象の発現期間が予報期間内で１～２日

あるとき。 

b) 季節予報では、記述した現象の発現期間が予報期間の1/2未満のとき。 

備考 暖・寒候期予報には用いない。 

  ～の時期がある   記述した現象が連続的に起こり、その現象の発現期間が予報期間の 1/2

未満のとき。 

  ～の日が多い   記述した現象が予報期間の1/2以上発現するとき。 

備考 平年に比べていうときは、その旨を明記する。 

△ 盛夏   おおよそ梅雨明けから８月いっぱいの期間。 

備考 ただし北海道ではおおよそ７月から８月いっぱいの期間。 

  暖候期   ４月から９月までの期間。 

備考 暖候期予報では、３月から８月までを予報期間としている。 

  寒候期   10月から３月までの期間。 

備考 寒候期予報では、10月から２月までを予報期間としている。 

  春   ３月から５月までの期間。 

  夏   ６月から８月までの期間。 

  秋   ９月から11月までの期間。 

  冬   12月から２月までの期間。 

  半旬   連続する５日の期間で、区切り方により通年半旬と暦日半旬がある。 

通年半旬：毎年１月１日から始まる５日毎の期間。 

暦日半旬：毎月を１日から５日毎に区切った期間。 
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分類 用語 区分 説明 

気象の要素に関する用語 

気圧に関する用語   

  気圧の傾き   単位長さあたりの気圧の差。天気図上では等圧線の混みぐあいのこと。

気圧の傾きが大きいところほど、天気図上では等圧線が混んでいる。 

用例 気圧の傾きが大きい（小さい）。気圧の傾きが緩む（急になる）。 

× 気圧傾度 → 等圧線の間隔。気圧の傾き。 

  海面気圧   観測あるいは解析された地上気圧を海面更正した気圧。英略称では、

SLP(Sea Level Pressure)と記す。 

    

分類 用語 区分 説明 

高気圧に関する用語  

  気圧の尾根   低圧部と低圧部の間の気圧が高い部分の稜線。 

備考 「気圧の峰」は用いない。 

△ リッジ   気圧の尾根。主に高層天気図において用いる。 

備考 日々の天気と関係する波数の大きな短波（傾圧不安定波）だけでなく、

波数の小さな長波や超長波（ロスビー波）に対しても用いる。 

▼ 90̊Eリッジ   寒候期にユーラシア大陸上の90̊E付近に見られるリッジ。 

用例 500hPa高度の90̊Eリッジの発達に関連してシベリア高気圧が強まり、日

本付近へ寒気が流れ込む見込み。 

  大陸の高気圧    主として寒候期に大陸に存在する高気圧。シベリア高気圧もこれに含ま

れる。 

  シベリア高気圧   寒候期にシベリアやモンゴル方面に現れる優勢な高気圧。 

備考 シベリア高気圧は、北半球冬季にユーラシア大陸上で発達する高気圧で

あり、日本付近の西高東低の冬型の気圧配置を構成する要素の１つであ

る。中心はバイカル湖のすぐ南西付近にあり、中心から東側では下層寒

気を伴う。冬平均気圧で 1020hPaの等圧線で囲まれた領域は、東側では

東シベリア～西日本～華南まで、西側ではカスピ海付近まで覆っている。 

用例 シベリア高気圧の勢力が強く、冬型の気圧配置になる日が多かった。 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



- 322 - 

 

分類 用語 区分 説明 

  チベット高気圧   春から夏にかけて、アジアからアフリカの対流圏上層に現れる高気圧。

特に、100hPa（およそ高度15～16km）天気図で明瞭。 

備考 チベット高気圧は北半球の夏季を中心にアジア南部で発達する対流圏上

層の高気圧で、その中心がチベット高原付近に位置することからこのよ

うに呼ばれている。その生成は、チベット高原における直接・間接の大

気加熱が原因とされてきたが、最近では夏のアジアモンスーンの活発な

対流活動による大気加熱に伴う定常ロスビー波の応答も寄与していると

理解されている。チベット高気圧の循環中心は、30̊N、75̊Eのインド北

部（ほぼニューデリーの真上辺り）に位置しており、その勢力圏は、15̊

N～45̊N、20̊E～130̊Eの広大な範囲に広がる。鉛直方向には、150hPaの

高さに循環中心が存在しており、それより下層の対流圏の大部分は周り

と比べて高温となっている。なお、100hPaの気温は周りより低くなって

いる。また、チベット高気圧の北縁には強い偏西風（亜熱帯ジェット気

流）が吹いており、南縁には偏東風ジェット気流が吹いている。 

用例 上層のチベット高気圧が日本付近に張り出したことに伴い、本州付近で

背の高い暖かい高気圧が形成された。 

△ 亜熱帯高気圧   緯度20度～30度を中心に存在する高気圧。太平洋高気圧はその一部であ

る。 

備考 対流圏下層から中層で発達する高気圧。500hPa天気図では5,880mより高

度が高い領域を亜熱帯高気圧の勢力範囲の目安としている。 

▼ サブハイ   sub-tropical high、つまり亜熱帯高気圧のこと。 

  太平洋高気圧   夏期を中心に強まる高気圧で、その中心はハワイ諸島の北の東太平洋に

ある。 

備考 太平洋高気圧は、ハドレー循環の下降域の対流圏下層に発達する亜熱帯

高気圧の１つであり、その中心はハワイ諸島の北の東太平洋にある。通

常、北太平洋に存在するものを単に「太平洋高気圧」と呼んでいる。日

本付近では高温・多湿の小笠原気団を伴う。500hPa天気図では太平洋高

気圧と呼ばず、亜熱帯高気圧と呼ぶ。 

用例 日本付近は太平洋高気圧に覆われている。 

△ 小笠原高気圧   太平洋高気圧の一部で、小笠原諸島から南鳥島方面に中心を持つ。 

備考 小笠原高気圧を、特に強調する必要がある場合に用いるが、通常は太平

洋高気圧とする。 

夏季に日本付近を覆う亜熱帯高気圧は太平洋高気圧の一部であるが、日

本～日本の南海上に副中心を持つ場合に、それを小笠原高気圧と呼ぶこ

とがある。典型的なケースとしては、亜熱帯ジェット気流沿いの準定常

ロスビー波束の伝播により上層でもチベット高気圧が張り出して等価順

圧的な高気圧が発達し、いわゆる「鯨の尾型」の天気図となった場合の

高気圧である(Enomoto 2003)。 
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分類 用語 区分 説明 

▼ アゾレス高気圧   北大西洋東部の30̊N～35̊N付近を中心に存在する亜熱帯高気圧。夏季に

発達し北に張り出すが、晩秋には勢力が弱まる。太平洋高気圧とともに、

北半球の亜熱帯高気圧の一部を形成する。アゾレス諸島付近に中心が位

置することが多いため、この名称がついた。北大西洋高気圧とも呼ぶ。 

  オホーツク海高

気圧 

  オホーツク海や千島付近で勢力を強める下層に寒気を伴った高気圧。梅

雨期に現れることが多い。 

備考 オホーツク海高気圧は、暖候期にオホーツク海付近に中心を持って現れ

る停滞性の高気圧であり、その出現時には北日本～東日本の太平洋側を

中心に低温・寡照の天候をもたらすことが多い。夏になって暖まってく

るユーラシア大陸と夏でも冷たいオホーツク海の地理的分布を背景に、

その発達には対流圏上層のブロッキング高気圧が深くかかわっており、

数週間にわたり持続することがある。 

オホーツク海高気圧の発達過程については、初夏（５月）に起こりやす

いアリューシャン列島方面からの高気圧性偏差の西進により、ブロッキ

ング高気圧が形成される場合と、梅雨期後半（７月）によく見られるヨ

ーロッパ方面からの準定常ロスビー波束伝播によりブロッキング高気圧

が形成される場合の２つのタイプに大きく分けられることが示されてい

る（中村 2003）。 

用例 オホーツク海高気圧が出現して、北日本太平洋側を中心に低温となった。 

  移動性高気圧   偏西風帯の比較的波長の短いリッジの東進に伴って、大陸から移動して

くる高気圧。 

  帯状高気圧   東西方向に長く帯状に広がっている高気圧。春、秋に多く現れ晴天が続

く。 

  高圧部   高さ（気圧）の同じ面で、周囲よりも気圧（高度）が高いが閉じた等圧

線（等高度線）が描けないところ。 

用例 広い高圧部。高圧部に入る。 

× 高圧帯 → 帯状高気圧。高圧部。 
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分類 用語 区分 説明 

  ブロッキング高

気圧 

  中・高緯度で偏西風の蛇行が非常に大きくなった場合、北側に蛇行した

リッジが発達した場所では地上でも高気圧が発達し、停滞する。この高

気圧をブロッキング高気圧という。 

備考 中高緯度で偏西風が大きく南北に蛇行、分流し、その状態が１週間以上

続くことがあり、これをブロッキング現象という。偏西風が北に蛇行し

たところでは、対流圏全層にわたる背の高い高気圧が形成され、これを

ブロッキング高気圧という。ブロッキング現象が起こると、同じような

気象状態が長期間継続して異常気象をもたらすことが多いため、ブロッ

キング現象は週間天気予報や季節予報の重要な予測対象である。 

用例 ベーリング海で偏西風が大きく蛇行してブロッキング現象が発生し、日

本の東海上にはブロッキング高気圧が発達、停滞したため、日本付近を

ゆっくりと通過した低気圧は北北東進してオホーツク海で停滞した。 

▼ ボーフォート高

気圧 

  北極海の地表付近に見られる高気圧で、北半球冬季に最も明瞭となる。

地表面の強い放射冷却が主な成因であり、海氷分布が北極点を中心とし

た同心円ではなく、ノルウェー海側（大西洋側）で少なく、ボーフォー

ト海側（太平洋側）で多いことから、その気候的中心はボーフォート海

に位置する。通常、対流圏中層より上は低気圧となっていて、極うずと

呼ばれているが、ブロッキング高気圧が極域に侵入した際には順圧的な

高気圧として発達することがある。 

▼ アリューシャン

高気圧 

  北半球冬季成層圏でアリューシャン列島付近に見られる高気圧。ユーラ

シア大陸に起因する波数１のプラネタリー波の鉛直伝播が成因である。 

    

分類 用語 区分 説明 

低気圧に関する用語 

  気圧の谷   高圧部と高圧部の間の気圧の低いところ。 

用例 a) 日本付近は気圧の谷に入っている。 

b) 気圧の谷は××日に通過する。 

△ トラフ   気圧の谷。主に高層天気図において用いる。 

備考 日々の天気と関係する波数の大きな短波（傾圧不安定波）だけでなく、

波数の小さな長波や超長波（ロスビー波）に対しても用いる。 

  低圧部   高さ（気圧）の同じ面で、周囲よりも気圧（高度）が低く循環が弱くて、

中心が特定できないところ。 

 
 
 
 
 
 



- 325 - 

 

分類 用語 区分 説明 

  アリューシャン

低気圧 

  アリューシャン列島を中心にオホーツク海からアラスカ沿岸まで、北太

平洋北部を東西に広く覆う準定常的な低気圧。冬季に発達し、夏季はほ

とんど消滅する。 

備考 アリューシャン低気圧は、シベリア高気圧とともに日本付近の西高東低

の冬型の気圧配置を構成するもう１つの要素であり、11月頃から発達を

始め、１月に最盛期を迎える。 

用例 エルニーニョ現象の影響で、アリューシャン低気圧が平年より日本から

離れた。 

△ アイスランド低

気圧 

  北大西洋のアイスランドからグリーンランド南部付近を中心とする準定

常的な低気圧。冬季に発達し、夏季はほとんど消滅する。 

用例 北極圏を中心とした高緯度では高気圧が発達する一方、アリューシャン

低気圧とアイスランド低気圧が平年の位置よりも南に位置するなど、中

緯度帯では低気圧が優勢となった。 

▼ 寒冷低気圧   中心ほど気温が低い低気圧で、前線を伴わない。対流圏界面が周囲より

低く、渦位が大きくなっている。渦位偏差は上層ほど大きく、ミッドパ

シフィックトラフから切り離された上層寒冷渦（UCLと呼ぶこともある）

では、下層の循環はほとんどみられないこともある。 

備考 a) 寒冷渦ともいい、切離低気圧なども含まれる。 

b) 「寒冷低気圧」は低気圧の温度構造に、「寒冷渦」は相対的に低温の

空気が回転運動をしていることに、「切離低気圧」は偏西風の流れから

分離した形状に、それぞれ着目した表現である。 

用例 動きの遅い寒冷低気圧が相次いで日本海から本州を通過した。 

→ 上空に寒気を伴った動きの遅い低気圧が相次いで日本海から本州を通過

した。 

△ 極うず   極域上空に形成される低気圧のこと。 

備考 冬季は対流圏中層から成層圏までつながった構造となる。極域上空の成

層圏においては、太陽光が射さない冬季（極夜）の間に、極を中心とし

て非常に気温の低い大気の渦が発達する。これを極うずあるいは極夜う

ずという。 

▼ ミッドパシフィ

ックトラフ 

  アジアモンスーンに伴う対流圏上層発散風の北太平洋側の収束域にあた

る太平洋中部～東部で暖候期に見られる準定常的なトラフ。亜熱帯ジェ

ット気流の出口（風速が弱まるところ）付近にもあたり、伝播してきた

準定常ロスビー波束が高気圧性の砕波を起こし、トラフの走行が北東～

南西となることが多い。このトラフから対流圏上層で高渦位(High-Q)が

亜熱帯域を西進して、日本の南海上で台風の発生に関与したり、日本列

島に上陸して激しい雷雨をもたらすことがある。 
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分類 用語 区分 説明 

▼ モンスーントラ

フ 

  夏季アジアモンスーンにおいて、インド洋からの下層西風と太平洋から

の貿易風が収束する場所。５月にインドシナ半島で次第に明瞭となり、

９月にかけてフィリピンの東海上まで東に季節変化する。 

    

分類 用語 区分 説明 

気団に関する用語 

△ 気団   広い範囲にわたり、気温や水蒸気量がほぼ一様な空気の塊。 

  寒気団   相対的に寒冷な気団。 

  暖気団   相対的に温暖な気団。 

△ 北極気団   北極域に発現する低温で乾燥した気団。 

△ 寒帯気団   寒帯に発現する冷たい気団の総称。 

△ 熱帯気団   熱帯または亜熱帯に発現する気団の総称。 

△ シベリア気団   冬にシベリアや中国東北区に発現する大陸性寒帯気団。 

△ オホーツク海気

団 

  梅雨や秋雨の頃にオホーツク海や三陸沖に発現する海洋性寒帯気団。 

△ 小笠原気団   北西太平洋の亜熱帯高気圧域に発現する海洋性熱帯気団。 

△ 長江（揚子江）気

団 

  一般には移動性高気圧の通過に際して、日本付近を覆う大陸性亜熱帯気

団。春と秋に長江流域で発現する。 

    

分類 用語 区分 説明 

前線に関する用語 

△ 前線帯   ２つの気団の境界の領域。一般に、100km以上の幅を持っている。 

× 前線帯となる → 前線が停滞する。前線が形成されやすい。 

  梅雨前線   春から盛夏への季節の移行期に、日本から中国大陸付近に出現する停滞

前線で、一般的には、南北振動を繰り返しながら沖縄地方から東北地方

へゆっくり北上する。 

備考 梅雨期とは、晩春と盛夏の間に曇天が続き、雨量の多い期間のことを指

す。梅雨は日本列島のみに見られる現象ではなく、東アジア全域に渡っ

て見られる現象（中国ではMei-yu、韓国ではChangmaと呼ぶ）である。

特に、梅雨期に東アジア上に停滞する前線を「梅雨前線」と呼ぶ。梅雨

前線は、太平洋高気圧に伴う湿潤・温暖な気団と、中国大陸の乾燥・温

暖な気団あるいはオホーツク海周辺の湿潤・冷涼な気団との間に形成さ

れる。 
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分類 用語 区分 説明 

  秋雨前線   夏から秋への季節の移行期に、日本付近に出現して、長雨をもたらす停

滞前線。 

備考 東へ退く太平洋高気圧と、大陸に形成される冷涼な高気圧との間に形成

される。 

用例 太平洋高気圧の勢力が日本の南で強く、秋雨前線は日本海から北日本で

活動が活発化することがあった。 

△ 寒帯前線   高緯度の寒気団と中緯度の暖気団との間の前線の総称。 

△ 熱帯収束帯 

(ITCZ) 

  南北両半球からの貿易風が合流する帯状の境界。 

ITCZはInter-Tropical Convergence Zoneの略。 

備考 「赤道前線」は同じ意味。 

▼ 南太平洋収束帯

(SPCZ) 

  インドネシア海洋大陸から南東方向に南太平洋中緯度に向かって伸びる

降雨帯のこと。 

SPCZはSouth Pacific Convergence Zoneの略。 

▼ 亜熱帯前線帯   熱帯からの水蒸気収束が主要因となっている降雨帯であり、南太平洋収

束帯が代表的であるほか、梅雨前線もこの性質を多分に持っている。 

    

分類 用語 区分 説明 

気圧配置、天気図に関する用語 

  西高東低の気圧

配置 

  日本付近から見て西が高く東が低い気圧配置。冬期に典型的に現れる気

圧配置。 

  南高北低の気圧

配置 

  日本付近から見て南が高く北が低い気圧配置。夏期に典型的に現れる気

圧配置。 

  冬型の気圧配置   大陸に高気圧、日本の東海上から千島方面に発達した低気圧がある気圧

配置。 

用例 冬型の気圧配置が強まる（緩む、弱まる）。 

備考 時間的、空間的に小さな西高東低の気圧配置は「冬型の気圧配置」とは

いわない。 

× 冬型 → 冬型の気圧配置。 

備考 梅雨型、夏型などについても同様に「気圧配置」を付けて用いる。 

  梅雨型の気圧配

置 

  オホーツク海方面にオホーツク海高気圧、日本の南に太平洋高気圧があ

って、日本付近に前線が停滞する気圧配置。 

  夏型の気圧配置   日本の南または南東海上に太平洋高気圧があって日本付近を覆い、大陸

が低気圧となっている気圧配置。 

△ 北高型の気圧配

置 

  それぞれの地方から見て高気圧が北の方にあり、その地方の南に低気圧

や前線がある気圧配置。 

備考 「高気圧が××地方より北にある、いわゆる北高型の気圧配置」などと

説明を付ける。 



- 328 - 

 

分類 用語 区分 説明 

△ じょう乱  一般には定常状態からの乱れをいう。気象学ではかなり広義に用いられ

ている。例えば、 

a) 低気圧。 

b) まとまった雲や降水などを伴う大気の乱れ。 

c) 定常状態からの大気の偏り。 

備考 気象じょう乱とは、水平規模およそ10kmで２～３時間持続する積乱雲（雷

雲）、中規模（メソ）である大雨をもたらす積乱雲の集団、総観規模で

ある移動性の高・低気圧、台風、惑星規模であるブロッキング高気圧な

どである。 

▼ 高周波じょう乱   じょう乱のうち数日の周期で変動するもの。移動性の高・低気圧など。 

用例 日本海から北海道では傾圧性が平年より強く、高周波じょう乱の活動が

平年より活発だった。 

▼ ストームトラッ

ク 

  一般的には低気圧の移動経路のこと。 

備考 温帯低気圧の活動が強い領域、つまり温帯低気圧が通りやすい地域のこ

ともいう。北半球では太平洋北部と大西洋北部に存在する。 

△ 上層、下層   季節予報の解説においては、一般的に対流圏を上層、下層と分け、上層

は200hPa前後、下層は850hPa前後を示す。 

▼ 順圧構造   鉛直の構造が一様なことを言い、上層から下層まで高気圧または低気圧

の構造のこと。バロトロピック構造とも言う。位相は一緒だが、振幅が

上下層で異なるものを等価順圧構造といい、中・高緯度帯の長周期の変

動によく見られる。 

用例 等価順圧構造の高気圧がしばしば形成され、この期間、多くの地点で猛

暑日が観測された。 

→ 背の高い高気圧。 

▼ 順圧不安定   風の水平シアーに起因する流れの不安定。 

ジェット気流の出口付近でじょう乱が増幅する場合には、順圧不安定が

関係することがある。また、テレコネクションにも順圧不安定が関係し

ていることがある。 

▼ 傾圧構造   鉛直の構造が傾いていること。季節予報では、熱帯の変動によく見られ

る、上層が高気圧（低気圧）で下層が低気圧（高気圧）の構造のことで、

バロクリニック構造とも言う。 

▼ 傾圧不安定   南北の気温差が大きく、上層ほど西風が強く吹いている場合を傾圧性が

大きいと言い、じょう乱は位置エネルギーを運動エネルギーに変換して

発達する。そのような状態を傾圧不安定と呼ぶ。 

備考 傾圧不安定が強い領域では、移動性の高・低気圧が発達しやすい。その

指標として、線形的な傾圧不安定モデルによる傾圧不安定波（Eadyモー

ド）の発達率を使うことがある。この発達率は、西風の鉛直シアーとコ

リオリ力に比例し、鉛直安定度に反比例する。 
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分類 用語 区分 説明 

大気の流れなどに関する用語  

△ 循環指数   大気大循環の状態をみるために、その特徴をよく表すように作られた指

数。主に、500hPa高度を用いて作られる。東西指数、極うず指数をはじ

め、亜熱帯指数、沖縄高度指数、オホーツク海高気圧指数、小笠原高気

圧指数、中緯度高度指数、東方海上高度指数、西谷指数などがある。 

△ 東西指数   偏西風が南北に蛇行しているか（低指数）、あるいは東西の流れが卓越

しているか（高指数）を示す指数で、特定緯度圏間の高度差またはそれ

を換算した地衡風速で表す。 

備考 季節予報では40̊Nと60̊Nの500hPa高度偏差から算出したものが代表的。 

△ 南北流型   偏西風が南北に蛇行している。大規模な寒気の南下と暖気の北上の区域

が交互に分布する。 

△ 東西流型 

（ゾーナルな流

れ） 

  偏西風の蛇行が小さく東西の流れが卓越している状態。大規模な寒気の

南下はなく、天気は数日の周期で変化する。 

△ 西谷   地球をとりまく大きな流れの中で、日本の西に気圧の谷が形成されてい

る状態。日本付近には南西の気流が流入しやすくなる。 

△ 日本谷   地球をとりまく大きな流れの中で、日本付近に気圧の谷が形成されてい

る状態。 

△ 東谷   地球をとりまく大きな流れの中で、日本の東に気圧の谷が形成されてい

る状態。日本付近には北西の気流が流入しやすくなる。 

▼ 逆位相の場   季節予報では、偏西風の分流・蛇行により、ある領域は気圧の谷で、そ

の北方で気圧の尾根となるような大気の流れを言う。 

用例 東シベリア付近でブロッキング高気圧が形成され、日本付近は逆位相の

谷場となった。 

△ 北暖西冷型   気温分布型の１つ。日本を大きく北と西とに分けて北が平年より高く、

西が平年より低い状態をいう。冬期に暖冬に関連して用いる。 

備考 「北冷西暑」など、暖（暑）、冷、並を組み合わせて用いる。ただし、

「暑」は西が平年より高い場合のみ。全国一様のときは、全国高温また

は全国低温などと表現する。 

△ 北冷西暑型   気温分布型の１つ。日本を大きく北と西とに分けて北が平年より低く、

西が平年より高い状態をいう。夏期に着目される。 

△ 帯状平均   ある緯度帯の物理量を東西方向に地球１周して平均した値。 

△ 層厚換算温度   ２つの等圧面の間の高度差を温度に換算した量で、等圧面間の気層の平

均気温を表す。 

備考 北半球全体と緯度帯別に帯状平均した300hPa面と850hPa面間の層厚換

算温度を算出しており、おおよそ対流圏の平均気温とみなすことができ

る。季節予報では、その平年偏差を用いている。 
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分類 用語 区分 説明 

  偏西風   極を中心にして西から東に向かって吹く地球規模の帯状風。 

備考 平均的には、赤道付近と極地方の下層部を除く対流圏は偏西風域である。 

  偏東風   東から西に向かってほぼ定常的に吹く地球規模の帯状風。 

備考 赤道偏東風、熱帯偏東風、極偏東風などがある。熱帯偏東風は貿易風と

ほぼ同じ意味に用いられる。 

△ 強風帯   周囲に比べて風速の大きな帯状の領域。規模の大きなものでは、対流圏

界面付近で風速が最大になり、中緯度帯に沿ってほぼ地球を一周するジ

ェット気流があり、逆に規模の小さなものでは、集中豪雨時に大気下層

の700～850hPa付近によく出現する下層ジェットがある。 

△ 強風軸   高層天気図などで強風帯の中心を連ねた線。ジェット気流の中心線は典

型的な強風軸である。 

▼ 偏西風の軸   ある高度で偏西風の最も強いところ。前線帯や地上の低気圧の位置と密

接に関連する。 

△ ジェット気流   対流圏界面付近を中心に対流圏上層を吹いている帯状の非常に強い風。

通常は10kmくらい上空に強風の軸があり、中心の風速は寒候期には50

～100m/sに達する。 

備考 北半球では、緯度30度付近にある亜熱帯ジェット気流と、その北側の中

緯度帯にあり、寒帯前線をともなう寒帯前線ジェット気流とがある。後

者はポーラー・ジェット気流ともいわれる 

→ 下に示す２つのジェット気流に言及しない場合は、「偏西風」を用いて

解説することが望ましい。 

△ 寒帯前線ジェッ

ト気流 

  ジェット気流のうち、高緯度側に位置し300hPa付近（上空約9,000メー

トル）に中心を持つもの。寒帯前線ジェット気流は、比較的短時間に大

きく蛇行したり、分流や合流を繰り返しており、しかもその位置は年に

より大きく異なるため、平均図（平年図）では不明瞭となる。この蛇行

は、寒候期には大規模な寒気の南下、暖候期にはオホーツク海高気圧の

生成などと関連し、日本の天候に与える影響が大きい。 

備考 500hPa高度天気図からジェット気流に関する記述をすることもある。 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 



- 331 - 

 

分類 用語 区分 説明 

△ 亜熱帯ジェット

気流 

  ジェット気流のうち、低緯度側の200hPa付近（上空約12,000メートル）

の偏西風帯に中心を持つもの。概ね熱帯の大気と中緯度の大気の境目を

吹く。亜熱帯ジェット気流は、冬は赤道寄りに位置し、年間を通じて最

も強い。北半球の場合、平年の月平均帯状平均場での風速は、ジェット

気流の中心で40m/s程度となる。特に、寒帯前線ジェット気流と合流す

る日本付近からその東海上の経度で最も強く、月平均は平年で70m/s程

度、年によっては90m/s近くに達する場合もある。日々の変動はより大

きく、100m/sを超えることも珍しくない。夏は、亜熱帯ジェット気流は

高緯度寄りに位置し、弱くなる。月平均帯状平均場での中心付近の風速

は、北半球で20m/s程度である。 

備考 500hPa高度天気図では見えないことがある。その場合には、200hPaを参

考にする。 

用例 エルニーニョ現象や熱帯大気の気温が平年より高かったことが、亜熱帯

ジェット気流の南偏と蛇行に影響し、太平洋高気圧の本州付近への張り

出しを弱めた。 

▼ アジアジェット

気流 

  亜熱帯ジェット気流のうち、アジア上空を吹いている部分の別名。夏季

はアジアモンスーンに伴うチベット高気圧の北縁に沿って吹く。 

用例 ７月上旬はユーラシア大陸上の亜熱帯ジェット気流（アジアジェット気

流）の蛇行が大きく、日本付近の高気圧の強化に関係していたと考えら

れる。 

▼ ソマリジェット   北半球夏季（夏のアジアモンスーン期）に、東アフリカの東海上からア

ラビア海にかけて見られる対流圏下層のジェット気流。ソマリアの東海

上で最も強くなっていることから、ソマリジェットと呼ばれる。 

備考 南半球のインド洋西部に発して北西に向かい、アフリカ大陸の東海上で

赤道を横切って北上し、やがて北東から東に方向を転じ、アラビア海で

西風となる。 

アラビア海のソマリ海流との相互作用も注目されている。 

▼ ダブルジェット   亜熱帯ジェット気流と寒帯前線ジェット気流が明瞭に分流すること。 
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  偏西風の蛇行   極の周りを西から東に流れる偏西風は、南と北の温度差を減少させるよ

うに南北に波を打ち蛇行する。偏西風の蛇行の様子は、地上の高・低気

圧の動向および天気経過と密接に関連する。 

備考 a) 蛇行の大きな流れ：南北の熱の交換が大きく、強い寒気が南下するこ

とがある。南北流型あるいは低指数循環という。 

b) 蛇行の小さな流れ：南北の熱の交換は小さく、強い寒気が南下するこ

とは少ない。東西流型あるいは高指数循環という。 

c) 傾圧不安定波としての偏西風の蛇行は、南と北の温度差を減少させる

ために、その位置エネルギーを運動エネルギーに変換することによって

生じ、地上の高・低気圧の動向および日々の天気経過と関連する。一方、

準定常ロスビー波としての偏西風の蛇行は、波のエネルギーの伝播によ

って生じ、数日以上の天候経過に関連する。季節予報では、偏西風の蛇

行の要因をロスビー波として説明することが多い。 

△ ブロッキング現

象 

  長波の振幅が大きくなり、その位相が長期間停滞する現象。同じ天候が

長く続くことから、異常気象の原因ともなる。長波の気圧の尾根をブロ

ッキング高気圧という。 

備考 偏西風の蛇行が大きくなると、対流圏中上層では低緯度の低渦位の気塊

（高気圧性循環を持った暖かい空気）が高緯度側に取り残されて停滞し、

偏西風はこの領域を迂回して流れるようになる。１週間から１か月近く

続くこの現象をブロッキングと呼び、ブロッキング周辺の地域では、平

年から偏った天候が続く。ブロッキングの低緯度側の低気圧が明瞭な場

合を分流型（双極子型）、不明瞭な場合をΩ（オメガ）型と呼ぶ。 

  貿易風   赤道付近で定常的に吹いている対流圏下層の偏東風。エルニーニョ現象

発生時には貿易風が弱まる。 

△ 子午面循環   子午線に沿う南北流と鉛直流からなる循環。帯状平均したときに得られ

る平均子午面循環をさすことが多い。代表的なものとしては、ハドレー

循環、フェレル循環、極循環、ブリューワー・ドブソン循環などがある。 

△ ハドレー循環   低緯度における子午面方向の南北直接循環。この循環の上昇気流域は対

流活動が活発な熱帯収束域に、下降気流域は亜熱帯高気圧域に対応する。 

北半球が夏の時は赤道付近の対流圏下層では南風が、上層では北風が吹

き、冬の時はその逆となる。 

備考 上昇流域の南北に２つの子午面循環セルが形成されるが、夏半球側のセ

ルは冬半球側のセルに比べてかなり小さくなる。 

▼ 局所ハドレー循

環 

  帯状平均ではなく、ある特定の経度帯で見られる南北直接循環。対流活

動活発域からの上層発散風がある方向に局在化して収束して下降流とな

り、下層の高気圧を強めるケースに用いる。 
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分類 用語 区分 説明 

▼ フェレル循環   中緯度に見られる子午面循環。中緯度における熱の北向き輸送を担って

いる傾圧不安定波を経度方向に帯状平均することによって見かけ上現れ

てくる子午面循環。 

△ ウォーカー循環   太平洋赤道域で見られる東西の循環。通常、対流圏下層で東風が、上層

で西風が吹いており、インドネシア付近が上昇流域に、太平洋東部が下

降流域になっている。エルニーニョ現象時にはこの循環が弱くなること

が知られている。 

備考 エルニーニョ現象発生時には、ウォーカー循環が弱くなるとともに、大

規模な対流活動活発域が海洋大陸から中部太平洋熱帯域へと移動する。 

△ テレコネクショ

ンパターン 

  ある特定の季節において、遠く離れた地域の例えば 500hPa高度偏差が同

じ（あるいは全く逆の）符号となる分布が統計的にいくつか見られる。

その高度偏差パターンの総称のこと。北東太平洋から北米大陸にかけて

のPNA（太平洋・北米）パターンやユーラシア大陸から日本付近にかけて

のEU（ユーラシア）パターンなどがある。 

備考 テレコネクションとは遠隔結合を意味し、大気循環・気圧・気温・降水

量などが、空間的に離れた複数の場所で互いに相関をもって変動するこ

とを言う。テレコネクションの形成には定常ロスビー波束の伝播が重要

な役割を果たしていることが多いが、偏西風の帯状の南北変動が主とな

るテレコネクションの場合は順圧不安定や高周波じょう乱からのフィー

ドバック効果なども要因と考えられている。 

△ PNAパターン   北太平洋、北米大陸にかけて対流圏上層の正負の高度の偏差域が波列状

に並ぶようなテレコネクションパターン。この領域の大気がとりやすい

モードでもあり、熱帯からの強制がない場合でもたびたび見られる。 

正のPNAパターンを「北太平洋で高度が低い」とすると、正（負）のPNA

パターンは、統計的にエルニーニョ（ラニーニャ）現象時の冬季に現れ

やすい傾向にある。 

PNAはPacific/North Americanの略。 

備考 エルニーニョ現象発生時には、熱帯の対流活動が平常とは異なる場所で

活発となるため、熱帯域の大気の循環が変化する。平常と異なる場所で

対流活動が活発となった変化は、定常ロスビー波として中・高緯度まで

伝播し、対流活動の変化の要因となった海面水温の高い領域の位置の変

化に応じた大気循環パターンを形成することが多い。PNAパターンは、エ

ルニーニョ／ラニーニャ現象時に現れやすい傾向があるものの、エルニ

ーニョ現象やラニーニャ現象が発生していない年にも出現する。 

振幅の大きなエルニーニョ／ラニーニャ現象の最盛期には、位相が90度

東にずれた波列が卓越し、TNH(Tropical/Northern Hemisphere)パターン

とも呼ばれているが、季節予報においてはこれもPNAパターンと呼ぶ。 

用例 2011年２月には、負のPNAパターンが卓越した。 
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分類 用語 区分 説明 

▼ WPパターン   太平洋西部で45̊N付近を境に、南北に双極子状の高度偏差が分布するよ

うなテレコネクションパターン。 

Wallace and Gutzler(1981)によると、正のWPの時（「南側の高度が平

年より低く、北側が高い」場合を正とする）にアリューシャン低気圧が

弱く、日本付近のジェット気流も弱くなる。 

正（負）のWPパターンは、統計的にラニーニャ（エルニーニョ）現象時

の冬季に現れやすい傾向にある。 

WPはWestern Pacificの略。 

備考 ラニーニャ現象時に正のWPパターンが卓越すると、日本付近は東谷で低

温傾向となる。WPパターンは、エルニーニョ／ラニーニャ現象時に現れ

やすい傾向があるものの、エルニーニョ／ラニーニャ現象が発生してい

ない年にも出現することがある。 

用例 ラニーニャ現象時、極東は正のWPパターンが卓越し、日本付近は東谷で

低温傾向となった。 

△ PJパターン   フィリピン付近の西太平洋熱帯域と日本付近との間で対流圏下層の正負

の高度偏差域が並ぶようなテレコネクションパターン。盛夏期の日本の

天候に大きな影響を及ぼす。 

PJはPacific-Japanの略。 

備考 1980年代後半にNitta(1987)は、日本の夏の天候と北半球夏季における

西太平洋熱帯域（フィリピン付近）での積雲対流活動との関係が深く、

その対流活動は西太平洋熱帯域の海面水温の高低とも深い関係にあるこ

とを指摘している。西太平洋熱帯域の海面水温が平常よりも高い時に、

フィリピン付近での対流活動が活発になり、大気を伝播する高低気圧の

波列が生じて日本付近が高気圧に覆われる夏の様子を示したものであ

る。この状況が現れると、日本域では晴天が続き、気温が高くなる。逆

にフィリピン付近の対流活動が平年より不活発な場合には、日本付近は

低気圧性偏差となり、気温が低くなる傾向がある。 

▼ シルクロードパ

ターン 

  夏季アジアジェット気流に沿って見られる波列パターン。 

備考 Enomoto et al.(2003)は、アジアモンスーンによるチベット高気圧の形

成に関連して東地中海やアラル海で局地的に強化された下降流によって

励起された定常ロスビー波束が、アジアジェット気流に沿って東に伝播

し、西風が弱くなる日本付近で増幅・砕波し、背の高い高気圧を生成す

る、というメカニズムを提唱した。 
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分類 用語 区分 説明 

▼ ユーラシア(EU)

パターン 

  ヨーロッパからユーラシア大陸北部を通り日本付近にかけて正負の高度

の偏差域が波列状に並ぶテレコネクションパターン。 

寒候期に見られることが多い。90̊Eリッジの盛衰と関係している。 

EUはEurasianの略。 

備考 ラグ解析の結果(Blackmon et al. 1984)からも、このパターンの形成に

は、ヨーロッパ方面からシベリア中部を通る定常ロスビー波束の伝播が

関わっていることがわかっている（岸保と佐藤 1986）。 

△ 北極振動 

(AO) 

  大規模な海面気圧偏差パターン（テレコネクションパターン）の１つで、

北極域と中緯度域のあいだが逆符号となるほぼ同心円状の偏差パター

ン。北極域の海面気圧が平年より高い（低い）とき、中緯度域で平年よ

り低く（高く）なる。冬季に比較的長い期間続く場合には、成層圏にま

で及ぶような背の高い構造をしていることが多く、極渦の強さと関係し

ている。日本の天候を左右する要因の１つとして注目されている。 

AOはArctic Oscillationの略。 

用例 2009/10年冬は顕著な負の北極振動となり、その影響で、北半球の中緯度

帯では低温となった。 

▼ 北大西洋振動 

(NAO) 

  アイスランド低気圧とアゾレス高気圧がともに強まる（弱まる）テレコ

ネクションパターンのこと。 

NAOはNorth Atlantic Oscillationの略。 

備考 NAOがAOの主要部分であるとする見方がある。 

NAOは大気の変動であるだけでなく、海洋にも影響を与え、北大西洋海面

水温の長期変動はNAOと高い相関がある。NAOの正位相に伴い、大西洋の

海面水温は、40̊N付近を中心とする中緯度で正偏差、その高緯度側及び

低緯度側に負偏差をもつ三極パターンになりやすい。NAOはこの三極パタ

ーンさらに赤道を挟んだ双極パターンを伴う大西洋全体にわたる海面水

温の変動パターンとも関連しているといわれている。 

△ 熱帯の対流活動   季節予報や気候系監視では、熱帯収束帯（前線に関する用語参照）に沿

った積雲対流雲群など、熱帯における大規模な積雲対流群の活動を、熱

帯の対流活動と呼ぶ。 

熱帯域の積雲対流活動に伴う潜熱放出は、地球規模の視点で見た大気の

流れを駆動する重要な熱源の１つである。 

備考 熱帯の対流活動はENSOや季節内変動、モンスーンなど熱帯域の大気と深

い関係があるほか、中緯度の大気の流れに大きな影響を与える。 

▼ クラウドクラス

ター 

  多くの積乱雲が比較的狭い範囲に密集している雲域。 
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分類 用語 区分 説明 

△ 季節内変動   季節変化より短く10日程度より長い周期で強弱を繰り返す大気の変動の

総称。このうち、赤道域を30～60日の周期で対流活動活発域等が東進す

る現象を赤道季節内振動、あるいは発見者の名前に因み、Madden-Julian

振動(MJO)と呼ぶ。 

備考 季節予報では、熱帯域の季節内変動に注目することが多い。そのうち赤

道付近を東進するものがMJOであり、そのほかに西太平洋を北西進する

ものやインド洋を北進するものが知られている。これらの変動が太平洋

高気圧やアジアモンスーン等の活動に影響を与えることから季節予報で

は重要な現象である。 

熱帯域の季節内変動は、対流活動と赤道ケルビン波や赤道ロスビー波な

どの赤道波が相互作用したものであると考えられている。 

用例 北西太平洋では、赤道季節内変動(MJO)の通過後、対流活発域が北上する

という典型的な経過をたどった。対流活動の活発化により、西部太平洋

での局地的な子午面循環（ハドレー循環）が強化された可能性がある。 

△ 大気の内部変動   陸面や海面等の境界条件の変化やその影響による対流活動の変化に強制

された大気の変動ではなく、大気の力学的不安定などによる大気独自の

変動。 

△ モンスーン   季節的交替する卓越風系、すなわち季節風（いろいろな風に関する用語

参照）を意味する。広い意味では、この季節風に伴う雨季も含めて、モ

ンスーンと定義される。季節風が卓越する地域はモンスーン（季節風）

気候帯と呼ばれる。代表的なものとしては、アジアモンスーン（インド

モンスーンを含む）、オーストラリアモンスーン、アフリカモンスーン、

南アメリカモンスーンなどがあり、アジアモンスーンに伴う対流活動の

変動は日本の天候に大きな影響を与える。 

▼ モンスーン ・オ

ンセット 

  モンスーン地帯での雨季入りのこと。 

用例 インド周辺では、アジアモンスーンに伴う下層循環が強く、アラビア海

北部では、対流活動が平年より活発だった。なお、インド北中部のモン

スーン・オンセットは、平年より２週間程度遅れた。 

△ 流線関数(ψ) 

 

  大気の流れの回転成分の分布と強さを表す量で、低緯度の循環の強さの

把握などに用いる。 

備考 流線関数（ψ）は、風の回転成分が、ψ一定の線に平行に左手にψが小

さい値をみる方向に吹き、その速さはψの勾配の大きさに等しい。これ

は、大気の大循環を診断する際によく用いられ、高気圧（低気圧）の強

弱を把握するのに役立つ。 

季節予報では、主にコリオリパラメーターが小さくジオポテンシャル高

度では把握しにくい低緯度における回転成分の変動を把握しやすくする

ために用いている。 
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分類 用語 区分 説明 

△ 速度ポテンシャ

ル(χ) 

 

  発散風の分布と強さを表す量。200～300hPa付近における大規模な発散域

は、上昇流が卓越した対流活発域におおむね対応する。 

備考 速度ポテンシャル（χ）は、風の発散成分が、χ一定の線に垂直にχが

小さい方から大きい方向に吹き、その速さはχの勾配の大きさに等しい。

これは、大気の大循環を診断する際によく用いられ、大規模な発散・収

束場の把握に役立つ。 

△ 渦度（ζ）   流れの回転成分を示し、循環の強さを示す量。気象では、通常水平方向

の循環の強さを示すときに用いる。 

備考 惑星渦度は、地球の自転による渦度。絶対渦度は、惑星渦度と相対渦度

（地上から見たときの風による渦度）を足し合わせたもの。 

▼ 渦度強制   ロスビー波やブロッキング現象など大気中の渦の生成をもたらす過程。

大規模対流活動に伴う対流圏上層での発散など。 

備考 ロスビー波ソースとも言う。 

▼ 渦位   絶対渦度と大気の安定度の積で表され、摩擦の無い断熱過程において等

温位面上で保存される。PVUという単位が用いられ、MKS単位系では

1PVU=10-6Km2kg-1s-1となる。等温位面においては、高緯度ほど渦位が大き

くなっており、ロスビー波の砕波等によって高緯度の大きな渦位（High-Q

と呼ばれる）が中緯度に南下することにより、顕著現象を引き起こす場

合がある。また、慣習的に2PVUの高度を対流圏界面として用いることが

多い。 

▼ ベータ効果   緯度によってコリオリパラメーターが変化することによる効果。相対渦

度（地表から見たときの風による渦度）の変化を通して、大気の流れに

影響を与える。 

▼ 超長波 

（プラネタリー

波） 

  地球規模の大気の波。惑星波ともいう。東西波数１～３程度の波を指す

ことが多い。 

用例 プラネタリー波の対流圏から成層圏への伝播は、2010/2011年冬は、

2009/2010年冬と比べて弱かった。 
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分類 用語 区分 説明 

△ ロスビー波   地球の回転の影響で、大気中や海洋中に存在する大規模な波。コリオリ

力の水平成分の大きさは緯度によって異なり、これが復元力として働い

ている。偏西風が大規模な山岳にぶつかることや、広い範囲で海上の風

の強さや向きが変化して水温躍層の深さが変わることなどによって励起

される。ロスビー波自体の位相速度は西向きで、波長が大きいほど位相

速度が大きい。 

備考 熱源や摩擦や収束発散がなければ、空気塊は絶対渦度（惑星渦度（コリ

オリパラメーター）＋相対渦度）を保存しつつ運動する。ロスビー波は、

コリオリパラメーターが緯度によって変化するという状況の下、絶対渦

度を保存させるように起こる運動である。コリオリパラメーターの緯度

変化がもたらす効果をベータ効果と呼んでいるが、ロスビー波はこのベ

ータ効果のために存在する波であるといえる（言い換えれば、地球が回

転する球であるために存在する波、ということである）。 

▼ 定常ロスビー波   ロスビー波の位相速度と背景風の速度が等しく、方向が逆向きであるこ

とにより、停滞しているように見えるもの。 

定常ロスビー波としての位相速度は零であるが、群速度は零でなく東向

きである。つまり、波の位相は進まないが、波束あるいはそのエネルギ

ーは東向きに伝播するという重要な性質がある。 

▼ 準定常ロスビー

波 

  定常ではないが、群速度に比べて位相速度が十分に遅いロスビー波。 

用例 亜熱帯ジェット気流に沿った準定常ロスビー波の波束伝播がしばしば見

られ、亜熱帯ジェット気流の蛇行が明瞭だった。 

▼ 波束   波長の異なる波の合成で現れる包絡線で表現される波の集団。 

▼ 波束伝播   波束が群速度で伝わること。波束により波のエネルギーが東に伝わる。 

用例 ユーラシア大陸北部の寒帯前線ジェット気流に沿った定常ロスビー波束

伝播が、オホーツク海高気圧の形成に重要な役割を果たしていた。 

▼ 群速度   波束の伝播速度。波のエネルギーの伝播速度。 

備考 分散性のあるロスビー波の場合は位相速度よりも東向きに進み、分散性

のないケルビン波の場合は位相速度と一致する。 

用例 準定常ロスビー波束の群速度の向きをあらわす波の活動度フラックスを

計算すると、この波列状の偏差パターンは寒帯前線ジェット気流に沿っ

た準定常ロスビー波束伝播に関連して形成されている様子がみられた。 

▼ 波列   準定常ロスビー波束の伝播に伴う循環場の偏差が正負交互に連なるパタ

ーン。 

用例 台湾付近を中心に高気圧性偏差、日本付近に低気圧性偏差、その東に高

気圧性偏差となり、逆符号の偏差が波列状に並んだ。 

→ 「偏西風の蛇行」で解説出来る場合がある。 
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分類 用語 区分 説明 

▼ 波の活動度フラ

ックス 

(WAF) 

  波の活動の度合いを示すフラックス形式の物理量のこと。季節予報では、

ロスビー波を対象とした活動度のフラックスを示すことが多く、その向

きはロスビー波束の伝播方向（群速度の向き）に一致する。ロスビー波

束の伝播やその流れへの影響を把握するのに役立つ（高谷 2009）。 

WAFはWave-Activity Fluxの略。 

備考 波の活動度フラックスには様々な定義があるが、気候情報課では、準地

衡風近似のもと東西非一様な基本場（平年値を採用）中の停滞性擾乱の

ために導出したTakaya and Nakamura(2001)の波の活動度フラックスを利

用することが多い。波の活動度フラックスの発散は西風の加速に、収束

は西風の減速に対応していることから、北半球規模で波の活動度フラッ

クスが北向きになっている場合は偏西風を南偏させ、南向きになってい

る場合は偏西風を北偏させる。 

▼ 導波管   中緯度に狭く強い西風ジェット気流が存在すると、この緯度帯では、あ

る東西波長以下の準定常ロスビー波は極向きに伝播する場合も赤道向き

に伝播する場合も屈折し、その緯度帯から外へ伝播できない。このよう

な条件を満たす基本場の西風ジェット気流のこと（西井 2010）。 

備考 工学の分野での光や波を閉じ込めて効率よく伝送することができる管と

類似しているため、導波管という言葉を使用している。 

用例 アジアジェット気流は、定常ロスビー波が伝播しやすい導波管としての

役割を果たしている。 

▼ EPフラックス   帯状平均した子午面内における波の活動度フラックス。水平成分はじょ

う乱による運動量輸送を、鉛直成分はじょう乱による熱輸送を表わす。 

EPは、このフラックスを定義した人、Eliassen-Palmの略。 

▼ 赤道ケルビン波   赤道β面近似で導かれる赤道波の一種で、ケルビン波の性質を持ったも

の。単にケルビン波と呼ぶことが多い。 

備考 もとは海洋潮汐論に関連してケルビンが論じた長周期波動の中の特別な

もので、海岸で振幅が最大となり（北半球では）岸を右に見るようにし

て沿岸に伝わる波。進行方向には浅い海の重力波と同じようにふるまい、

それと直角な方向には流速と圧力傾度（水面の傾斜）が地衡風平衡を保

っている。赤道を境にコリオリ力の作用する向きが南北半球で逆転する

ため、赤道域の大規模な大気や海洋の運動にも赤道を岸とみなす赤道ケ

ルビン波が存在する。東向きに伝播し、南北風はゼロで、東西風は地衡

風。ロスビー波と違って分散性はない（位相速度と群速度は一致する）。 

▼ 赤道ロスビー波   赤道β面近似で導かれる赤道波の一種で、ロスビー波の性質を持つもの。 

備考 赤道付近の大規模な対流活動による松野・ギル応答の一部として、対流

域の西側に赤道をはさんで南北両半球対となって形成される。活発な対

流活動域を伴って西進し、そこから熱帯じょう乱が発生することもある。 
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分類 用語 区分 説明 

▼ 松野・ギル応答   赤道域に孤立した熱源を置くと、その応答として水平面内の大気循環は

東に赤道ケルビン波、北西と南西に赤道ロスビー波が発生する。これを

松野・ギル応答という。ロスビー波に対応して赤道の北側と南側では、

下層は低気圧性循環、上層は高気圧性循環という傾圧構造が見られる。 

▼ 成層圏突然昇温   対流圏から上方に伝播してきたプラネタリー波が成層圏で砕波すること

により、極夜ジェット（極夜うず構成している偏西風）が減速し、数日

で数10℃に達する気温の上昇が起こること。10hPaより下層において60

˚Nの帯状平均風が東風になる場合を大規模突然昇温(Major Warming)とよ

び、そこまでにはならず、前７日間の昇温が25℃を超える領域が見られ

る場合を小規模突然昇温(Minor Warming)と呼んでいる。 

突然昇温の発生に伴って成層圏の循環が変わることにより、対流圏から

のプラネタリー波の伝播の仕方が変化し、対流圏においてもブロッキン

グ現象や負の北極振動の発達のきっかけとなることもある。 

▼ 準二年周期振動 

(QBO) 

  赤道付近の下部成層圏で、東風と西風がほぼ１年交代で（約２年の周期

で）交互に出現する現象のこと。 

QBOはQuasi-Biennial Oscillationの略。 

    

分類 用語 区分 説明 

海洋に関する用語 

△ 海面フラックス   海面を通じて単位時間内に単位面積を通って輸送される物質やエネルギ

ーなどの量。海面フラックスには、熱フラックス、風応力による運動量

フラックス、蒸発量と降水量の差である淡水フラックス、二酸化炭素フ

ラックスなどがある。 

△ 風応力   海上風が海面を引きずる力。 

△ 水温躍層 

（サーモクライ

ン） 

  水温が鉛直方向に大きく変わる層のこと。赤道域では表層の暖水と下層

の冷水の境界にあたり、その深さは20℃の等温線の深さにほぼ相当する。 

△ 風成循環   風応力により駆動される海洋の大規模な循環。 

▼ 熱塩循環   密度の違いによって形成される海洋の循環。 

備考 海洋では、海面における放射・水蒸気の蒸発・大気との熱交換などの過

程により、主として南北方向に強い海面水温の傾度が形成されている。

また、降水量・蒸発量・海氷の生成消滅量も場所によって違い、これが

海面における塩分量の違いをもたらす。海水の密度は水温・塩分・圧力

によって決定されるので、たとえ海面に風が吹いていなくても、水平面

上で十分強い密度の傾度があれば対流運動が起こることになる。この運

動のことを熱塩循環と呼ぶ。 
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分類 用語 区分 説明 

△ 湧昇   海洋中のゆるやかな上昇流。顕著なものには、赤道湧昇と沿岸湧昇があ

る。赤道湧昇は、赤道域で吹いている貿易風と呼ばれる東風によって海

面付近の暖かい水が風の方向に力を受けるとともに地球自転によるみか

けの力であるコリオリ力を受けて、南北に輸送されることで、それを補

償するように深いところから冷たい水が海面近くに湧き上がってくる現

象。沿岸湧昇は、北半球（南半球）の陸を左（右）にみて岸沿いに吹く

風により、海面付近の暖かい水が風の方向に力を受けるとともにコリオ

リ力を受けて沖側に流されることで、それを補償するように深いところ

から冷たい水が海面近くに湧き上がってくる現象。 

△ アルゴ計画   アルゴ(Argo)計画は、WMOやUNESCO/IOCなどの国際協力のもとで、全世

界の海洋に約3,500個の中層フロート（自動的に浮き沈みし海水温や塩

分を測定する観測測器）を展開し、全世界の海洋の状況をリアルタイム

で監視する計画。我が国でも、気象庁・文部科学省などが連携して推進

に努めている。気象庁は、「アルゴ国別データセンター」として、日本

のアルゴフロートで取得した海水温・塩分のデータの品質管理と国際的

なデータ交換にあたっている。  

▼ TAOアレイ   米国海洋大気庁(NOAA)が行う、太平洋熱帯域の気象要素と深さ500mまで

の表層水温などをリアルタイムで観測・通報する定置ブイ観測網。配列

（アレイ）状に設置されている。 

△ 海洋データ同化

システム 

  数が少なく空間的、時間的に偏在している海洋観測データから、空間的、

時間的に均質なデータを生成するシステム。 

備考 気象庁では、気象研究所が開発したMOVE/MRI.COMを運用している。 

▼ 暖水プール   海洋大陸周辺に広がる海水温の高温域のこと。 

この辺りでは、海面水温が29℃以上であり、世界でも最も海水温の高い

地域である。この海域のことを暖水プール(warm pool)と呼んでいる。こ

の地域の海水温が高いのは、赤道付近を吹く東風(貿易風または偏東風)

によって、強い日射によって加熱された赤道太平洋の表層付近の暖かい

海水がここに吹き寄せられるためである。 

この暖水プール上では対流活動が活発であり、テレコネクションを通じ

て日本の気象にも影響を与えている。 

 
 
 
 
 
 
 
 



- 342 - 

 

分類 用語 区分 説明 

エルニーニョ現象に関する用語  

  エルニーニョ現

象 

  東部太平洋赤道域で２～７年おきに海面水温が平年より１～２℃、とき

には２～５℃も高くなり、半年から１年半程度続く現象。この影響は地

球全体に及び、世界各地に異常気象を引き起こす傾向がある。 

備考 a) 気象庁では、エルニーニョ監視海域のうちNINO.3海域（5̊N～5̊S、

150̊W～90̊W）の月平均海面水温を用いて、エルニーニョ現象、ラニーニ

ャ現象を次のように定義している。世界的に統一された定義はない。 

エルニーニョ現象：NINO.3海域の月平均海面水温の基準値(その年の前年

までの30年間の各月の平均値)との差の５か月移動平均値が６か月以上

連続して+0.5℃以上になった場合。 

ラニーニャ現象：同じく５か月移動平均値が６か月以上連続して-0.5℃

以下になった場合。 

b) 「エルニーニョ」は狭義には、クリスマスのころエクアドルからペル

ー沿岸に暖水が進入する現象を指すが、広域的な現象として「エルニー

ニョ現象」と同じ意味で用いられることもある。 

季節予報などの解説で広域的な現象を指す場合は「エルニーニョ現象」

を用いる。 

▼ ポスト エルニ

ーニョ 

(Post El Niño) 

  エルニーニョ現象が終わった後の一定の期間を指す。北半球の冬にエル

ニーニョ現象がピークを迎えて終息した後の春から夏に現れやすい循環

の特徴があることから、このように呼ばれている。インド洋のキャパシ

タ効果の要因の１つと考えられる。 

  ラニーニャ現象   エルニーニョ現象とは逆に、東部太平洋赤道域の海面水温が平年より低

くなる現象。 

備考 季節予報などの解説では「ラニーニャ」ではなく「ラニーニャ現象」を

用いる。 

▼ ポスト ラニー

ニャ 

(Post La Niña) 

  ラニーニャ現象が終わった後の一定の期間を指す。北半球の冬にラニー

ニャ現象がピークを迎えて終息した後の春から夏に現れやすい循環の特

徴があることから、このように呼ばれている。インド洋のキャパシタ効

果の要因の１つと考えられる。 

 南方振動指数 

(SOI) 

  南太平洋上のタヒチとオーストラリアのダーウィンの地上気圧偏差を基

に、その差を指数化したもので、貿易風の強さの目安となる。エルニー

ニョ現象発生時にはマイナス（負値）となることが多い。 

SOIは、Southern Oscillation Indexの略。 

△ ENSO   エルニーニョ／ラニーニャ現象と南方振動とは、同じ現象を海洋と大気

の側面からとらえたものと考えられ、エルニーニョ(El Niño)と南方振動

(Southern Oscillation)のそれぞれの頭文字を取ってENSO（エンソ）と

呼ばれている。 
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分類 用語 区分 説明 

 エルニーニョ監

視海域 

  気象庁がエルニーニョ現象を監視するために太平洋赤道域に設けた監視

海域で、NINO.1+2、3、4、WEST海域がある。 

単に「エルニーニョ監視海域」と言う場合、エルニーニョ現象のシグナ

ルとして最も重要な「NINO.3海域（5̊N～5̊S、150̊W～90̊W）」を指す。 

備考 米国海洋大気庁(NOAA)では、エルニーニョ・ラニーニャ現象の定義には

NINO.3.4（5̊N～5̊S、170̊W～120̊W）の月平均海面水温を用いている。 

△ OLR指数   外向き長波放射量(OLR: Outgoing Longwave Radiation)を使って求めた

指数で、正の値は積乱雲が多いすなわち対流活動が平年よりも活発であ

ることを、負の値は対流活動が平年より不活発であることを表す。指数

を計算する領域には、フィリピン付近、インドネシア付近、日付変更線

付近の３つがある。月毎の変動の他に、ENSOの状況にあわせて、数年周

期の変動を示す。 

備考 OLRは、地表面や雲からの赤外線のエネルギー量。対流活動の強さの指標。 

OLR指数を求める際に、OLR平年偏差の符号を反転させており、正の値は

対流活動が平年より活発であることに注意。 

△ 赤道東西風指数   赤道付近の東西循環の指数の１つで、正（負）の値は西風（東風）偏差

であることを示す。指数を計算する領域は、対流圏下層(850hPa)の西部

太平洋赤道域、中部太平洋赤道域、東部太平洋赤道域と対流圏上層

(200hPa)のインド洋、中部太平洋赤道域がある。 月毎の変動の他に、ENSO

の状況にあわせて、数年周期の変動を示す。 

△ 暖水の蓄積   太平洋の赤道付近において、貿易風によって海面近くの相対的に暖かい

海水（暖水）が、西部に吹き寄せられて厚く蓄積すること。一方、東部

太平洋赤道域では、通常暖水の厚さは薄くなっている。エルニーニョ現

象などに伴って、この水温構造は大きく変動する。 

△ 海洋貯熱量 

(OHC) 

  海洋に蓄えられている熱量の指標で、季節予報では海面から深さ300mま

で鉛直平均した水温として求めたものを使っている。海面水温(SST)偏差

の実況や予報に対して、エルニーニョ／ラニーニャ現象などスケールの

大きな変動との関係をつかむことができる。 

OHCはOcean Heat Contentの略。 

△ 西風バースト   対流圏下層の太平洋西部から中部にかけて赤道上で吹く強い西風のこ

と。ツインサイクロン（赤道を挟んで北半球と南半球のそれぞれに熱帯

低気圧が発生すること）に伴って吹くことが多い。 

エルニーニョ現象の発生に結びつくような海洋表層の変化をもたらすこ

とがある。 

▼ スプリングバリ

ア 

  春を越えるエルニーニョ／ラニーニャ現象の予測精度が、他の予報期間

に比べて低いこと。 

気象庁のモデルに限らず、世界中のどの予測モデルにも見られる共通の

特性である。 
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分類 用語 区分 説明 

  エルニーニョ監

視速報 

  エルニーニョ現象等の監視と予測に関して毎月１回発表する情報。予測

情報として、向こう６か月までの「エルニーニョ現象等の今後の見通し」

を記述している。 

▼ インド洋のキャ

パシタ効果 

  エルニーニョ／ラニーニャ現象に遅れてインド洋の熱帯域の海面水温が

変動すること。 

気象庁では、この効果を監視するために、インド洋熱帯域の海面水温を

平均したIOBW(Indian Ocean Basin Wide)という指数を利用している。過

去の統計では、北日本の夏の気温と良い相関関係がある。 

備考 インド洋は、エルニーニョ現象に伴うエネルギーの一部をいわば“蓄電”

した状態になっている。Yang et al.(2007)はこの（遅れること）状況を

比喩して、インド洋のキャパシタ効果*と呼んだ。 

*原著論文では”Indian Ocean capacitor effect”とされているので

capacitorを”キャパシタ”とそのまま表記したが、日本ではしばしば”

コンデンサ”と訳される。 

▼ インド洋ダイポ

ールモード現象 

(IOD) 

  インド洋熱帯域における海面水温が東西で正負逆の偏差を持つ現象。西

部が高温（低温）偏差の時が正（負）。 

IODはIndian Ocean Dipoleの略。 

    

分類 用語 区分 説明 

予報手法に関する用語  

△ 力学的手法   数値予報モデルを用いた予測手法。 

△ 統計的手法   過去の観測資料を統計的に処理して、あらかじめ予測式を作成しておく

予測手法。 

△ 最適気候値(OCN)

モデル 

  統計的手法の１つ。過去の気候状態がさらに継続すると仮定して、気候

値（過去のある統計期間の平均状態）をそのまま予測値とする手法。統

計期間の選択が予測精度を左右するため、統計期間を過去１年間から30

年間とした場合のそれぞれの気候値と予測値の関係を調査し、最も予測

精度の良い期間を最適な統計期間として選択する。 

OCNはOptimal Climate Normalsの略。 

△ アンサンブル予

報 

  初期値にある観測（解析）誤差程度のわずかな違いや数値予報モデルの

不完全性に基づくばらつきなどをもとに複数の数値予報を行い，それぞ

れの結果を統計的に処理する予測手法。 

備考 近年では、初期値による不確実性を考慮し、初期値に初期摂動を加える

「初期値アンサンブル予報」のほか、モデルの不確実性を考慮し、複数

のモデルの数値予報モデルの集合を使う「モデルアンサンブル予報」が

開発されている。「モデルアンサンブル予報」には「マルチモデル法」

と週間アンサンブル予報システムに導入されている「確率的物理過程強

制法」がある。 
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分類 用語 区分 説明 

▼ BGM法   成長モード育成法。アンサンブル予報の各メンバーの初期摂動を作成す

る方法の１つ。育成サイクルを用いて摂動を作成し、過去の育成サイク

ル期間において成長してきたモードから、初期摂動を作成する手法。 

BGMはBreeding of Growing Mode methodの略。 

備考 季節アンサンブル予報システムで採用されている。 

▼ LAF法   時間ずらし平均法（複数の初期値日から予測計算を開始した結果を組み

合わせる方法）。 

LAFはLagged Average Forecasting methodの略。 

備考 １か月及び季節アンサンブル予報システムで採用されている。 

▼ SV法   特異ベクトル法。アンサンブル予報の各メンバーの初期摂動を作成する

方法の１つ。接線形モデルにおいて、初期時刻からある未来の評価時間

の間での成長率が大きな誤差ベクトルを求め、初期摂動を作成する手法。 

SVはSingular Vector methodの略。 

備考 週間アンサンブル予報システムで採用されている。 

△ メンバー   アンサンブル予報を構成している個々の予報。 

△ コントロールラ

ン 

  解析値から得られた初期値に人工的な誤差を与えないで計算した数値予

報。 

△ アンサンブル平

均 

  各メンバーを平均して求めた予測結果。 

△ スプレッド   アンサンブル予報を構成しているメンバー間のばらつきの大きさを示す

指標。 

  信頼度   アンサンブル予報から得られる予報の確からしさの目安。 

△ 高偏差確率   予想される偏差の絶対値が自然変動の標準偏差の0.43倍（３か月予報資

料）又は0.5倍（１か月予報資料）を上回る確率。ジオポテンシャル高

度の高偏差確率を単に高偏差確率ということが多い。 

▼ ハインドキャス

ト 

  過去事例の予報実験。ハインドとフォーキャストから作られた造語。数

値予報モデルの系統誤差の計算やMOS形式のガイダンスの作成に用いら

れる。 

△ MOS   ガイダンスの作成手法の１つで、過去の数値予報結果の大気状態と雨量

などの観測値との統計的関係式を求めておき、これを数値予報の結果に

適用して予報資料を作成すること。 

MOSはModel Output Statisticsの略。 

    

分類 用語 区分 説明 

気候に関する用語 

  気候   十分長い時間で平均した気温・降水量などの大気の状態。 
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分類 用語 区分 説明 

▼ 気候システム   気候の変動に直接影響を及ぼすのは大気であるが、大気や水の循環の変

動には海洋・陸面・雪氷の変動が深く関わっている。そこで、大気と海

洋・陸面・雪氷を相互に関連する１つのシステムとして捉えて気候シス

テムと呼ぶ。 

▼ 気候ジャンプ 

（レジームシフ

ト） 

  その土地あるいはその地域の気候が短期間で変化する現象。大気・海洋

の10年～数10年規模変動の現象と関連する。 

△ CLIMAT   国際的に気象機関で交換される地上月気候値気象通報。 

▼ 日傘効果   雲やエーロゾルによる太陽放射の散乱により全天日射量が減少する効

果。気候変動においては、大規模火山噴火によって成層圏に注入された

エーロゾルにより全天日射量が減少し、対流圏気温の低下をもたらす。

1991年のピナツゥボ火山の噴火後の1993年には層厚換算温度の明瞭な低

下がみられた。 

    

分類 用語 区分 説明 

天気とその変化に関する用語  

  天気が崩れる   雨または雪などの降水を伴う天気になること。 

備考 季節予報の予報文には用いない。 

  晴れの日 備考 季節予報の予報文には「晴れの日」、「晴れる日」を用いる。 

  晴れる日 

  晴天の日 

  乾燥した   湿度がおよそ50%未満の状態をいう。 

備考 季節予報の予報文では乾燥注意報が発表されると予想されるときに用い

ることができる。 

△ 天気日数   ある期間内の「晴れ」「雨」などの日数。 

備考 季節予報では、日照時間が可照時間の40%以上の日数、日降水量1mm以上

の日数、日降水量10mm以上の日数をそれぞれ「晴れ日数」「降水日数」

「雨日数」としている。 

  天候   天気より時間的に長い概念として用いられ、５日から１か月程度の平均

的な天気状態をさす。 

備考 ５日以上の平均的な天気状態を述べる季節予報、天候情報等に用いる。

週間天気予報は７日間を予報対象期間としているが、基本的に１日ごと

の天気状態を予報しているので"天気"を用いる。 
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分類 用語 区分 説明 

風に関する用語  

  季節風   季節によって特有な風向を持つ風で、一般には大循環規模など空間スケ

ールの大きなものをいう。 

用例 北西の季節風。 

備考 a) 日本付近では、冬期には大陸から海洋に向かって一般には北西の風が

吹き、夏期には海洋から大陸に向かって一般には南東または南西の風が

吹く。 

b) 普通は、寒候期の北西の季節風に用いることが多い。 

  季節風が吹き出

す 

  季節風が吹き始めること。 

備考 「季節風の吹き出しが強まる」は用いず、「季節風が強くなる」などと

する。 

△ 北東気流   大気の下層に流れ込む、寒冷な東よりの気流で曇りや雨になることが多

い。 

備考 主として、関東地方を中心に用いられる。 

△ やませ   春から夏に吹く冷たく湿った東よりの風。東北地方では凶作風といわれ

る。 

備考 主として、東北地方の太平洋側を中心に用いられる。 

△ 縁辺流   太平洋高気圧の西端を回る暖かく湿った空気の流れ。 

備考 縁辺流が強い時には、前線や低気圧を伴わなくても大雨となることがあ

る。 

▼ 暖湿流 → 暖かく湿った気流。 

    

分類 用語 区分 説明 

気温に関する用語 

  高温、低温   気温平年差の階級が「高い」あるいは「低い」こと。 

△ 酷暑（寒）   厳しい暑（寒）さ。 

  寒波   主として冬期に、広い地域に２～３日、またはそれ以上にわたって顕著

な気温の低下をもたらすような寒気が到来すること。 

  寒気   周りの空気に比べて低温な空気。 

用例 輪島の上空約5,000mには氷点下40度以下の寒気がある。 

  寒気が入る（寒気

の流入、寒気の南

下） 

  寒気が流れ込むこと。このことにより気温が下がったり大気の状態が不

安定になる。 

備考 季節予報では年間を通して用いる。 

  寒気の吹き出し   冬型の気圧配置に伴い、シベリア方面の高気圧が張り出し、強い寒気が

南下して来ること。 

  寒さがゆるむ   「寒さが和らぐ」と同じ。 
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分類 用語 区分 説明 

  暖気   周りの空気に比べて高温な空気。 

用例 低気圧に吹き込む暖気が･････。 

△ 熱波   夏期に、広い範囲に４～５日またはそれ以上にわたって、相当に顕著な

高温をもたらす現象。 

備考 「相当に顕著な高温」としては、平年値が最も高い時期において顕著な

高温（＝かなり高い）となる気温を目安とする。 

  残暑   立秋（８月８日頃）から秋分（９月23日頃）までの間の暑さ。 

  寒い   季節予報では、主に寒候期（10～３月）に気温が「低い」こと。 

  暑い   季節予報では、主に暖候期（４～９月、主に夏）に気温が「高い」こと。 

  残暑が厳しい   季節予報では、主に立秋（８月８日頃）から秋分（９月23日頃）までの

間に気温が「高い」こと。 

  暖かい   季節予報では、夏を除き気温が「高い」こと。 

△ 温暖な 備考 季節予報の発表文では「暖かい」と言い換える。 

△ 暑夏   夏（６～８月）平均気温が３階級表現で「高い」夏。 

△ 冷夏   夏（６～８月）平均気温が３階級表現で「低い」夏。 

備考 冷害と結び付けて受け取られやすく、影響が大きいので使用に注意する。

例えば、季節平均気温が「かなり低い」夏、あるいは顕著な冷害が発生

した夏、またはそのおそれがある夏などに対して用いるなどの配慮が必

要。 

△ 暖冬   冬（12～２月）平均気温が３階級表現で「高い」冬。 

△ 寒冬   冬（12～２月）平均気温が３階級表現で「低い」冬。 

  寒暖の変動が大

きい 

  気温の高い期間と低い期間が交互に現れ、その差が大きいこと。 

備考 a) 季節予報では予報期間の平均気温が平年並のときに用い、その他のと

きには用いない。 

b)「寒暖の」が適当でない場合には「気温の」と言い替える。 

△ ヒートアイラン

ド 

  都市域の高温現象。人工排熱や都市環境などの影響で都市域が郊外と比

較して高温となる現象。 

備考 夏季の猛暑においては、都市化に伴う海風の弱化の寄与が大きいことが

ヒートアイランド監視報告にて報告されている。 

    

分類 用語 区分 説明 

雨・雪の強さに関する用語  

  多雨、少雨、多雪、

少雪 

  降水量平年比、降雪量平年比の階級が「多い」あるいは「少ない」こと。 

  長雨   数日以上続く雨の天気。 

備考 気象情報の見出しなどに用いる。 
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分類 用語 区分 説明 

  まとまった雨

（雪） 

  季節予報で少雨（雪）の状態が続いているときに、一時的にせよその状

態が緩和されると期待されるときに用いる。 

備考 季節予報で用いる。 

  少雨傾向  季節予報では対象期間、対象地域のかなりの部分で降水量が「少ない」

状態。 

備考 明らかに少ない状態の場合は「傾向」は付加しない。 

  豪雪   著しい災害が発生した顕著な大雪現象。 

用例 38豪雪、56豪雪、平成18年豪雪。 

備考 豪雨に準じた用い方をする。 

    

分類 用語 区分 説明 

日照時間に関する用語  

  多照、寡照   日照時間平年比の階級が「多い」あるいは「少ない」こと。 

  日照時間   直射日光が雲などに遮られずに0.12kW･m-2 以上で地表を照射した時間。

×.×時間とあらわす。 

  日照不足   日照時間が少ない状態が続くこと。農作物の生育に影響を及ぼすことが

ある。 

    

分類 用語 区分 説明 

季節現象 

  季節現象   ある季節にだけ現れ、その季節を特徴づける生物活動や大気・地面の現

象。梅雨、春一番、桜の開花、秋雨、初霜、初雪、初氷、初冠雪など。 

  春の訪れが早

（遅）い 

 季節予報では、３月の平均気温が「高い（低い）」と予想されるとき。 

備考 寒候期予報および３か月予報で用いる。 

△ 菜種梅雨   菜の花の咲く頃の長雨。 

  梅雨   晩春から夏にかけて雨や曇りの日が多く現れる現象、またはその期間。 

備考 梅雨前線のように「ばいう」と読む場合もあるが、単独では「つゆ」と

読む。 

× 梅雨のような天

候 

備考 いずれも意味が曖眛である。気温、降水量などを具体的に示して用いる。 

× 梅雨らしい 備考 

× 顕著な梅雨 備考 

△ 梅雨のはしり   梅雨に先立って現れるぐずついた天気。 

  梅雨入り   梅雨の期間に入ること。 

△ 梅雨入り（明け）

の発表 

備考 数日から１週間程度の天候予想に基づき、地方予報中枢官署が気象情報

として発表する。情報文には予報的な要素を含んでいる。「梅雨入り（明

け）の宣言」は使用しない。 
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分類 用語 区分 説明 

× 入梅 → 梅雨入り。 

△ 梅雨の中休み   梅雨期間の中で現れる数日以上の晴れ、または曇りで日が射す期間。 

× 梅雨寒   梅雨期間に現れる顕著な低温。 

備考 通俗的な用語のため予報、解説には用いない。 

△ 陽性の梅雨   強い雨が降ったかと思うと晴天が現れたりするような、雨の降り方の変

化が激しい梅雨。気温は高めになることが多い。 

△ 陰性の梅雨   あまり強い雨にはならないが、曇りや雨の天気が長く続く梅雨。気温は

低めになることが多い。 

△ 空梅雨   梅雨期間に雨の日が非常に少なく、降水量も少ない場合をいう。 

  梅雨明け   梅雨の期間が終わること。 

× 出梅 → 梅雨明け。 

△ 梅雨の戻り   梅雨明け後に現れる持続的な悪天。 

  秋の訪れが早

（遅）い 

 季節予報では、９月の平均気温が「低（高）い」と予想されるとき。 

備考 暖候期予報および３か月予報で用いる。 

△ 秋めく 備考 意味が曖眛なので発表文には使用しない。 

  秋雨   秋に降る雨、長雨になりやすい。 

備考 a) おおむね、８月後半から10月にかけての現象だが、地域差がある。 

b) 季節予報では主に解説などで用いる。予報文では「曇りや雨の日が多

い」などとする。 

× 秋雨模様の天気 備考 意味が曖眛なので用いない。 

  秋の長雨   ９月頃に現れる長雨（曇りの日があってもよい）。 

  冬の訪れが早い   季節予報では、11月の平均気温が「低い」と予想されるとき。 

備考 寒候期予報および３か月予報で用いる。 

△ 根雪   冬の期間中に積もった雪が、長期間消えずに残っている状態。 

備考 a) 積雪の継続期間は30日以上とする。 

b) 気象庁の統計では「長期積雪」という。 

× 終雪   この冬最後に降る雪。みぞれでもよい。 

備考 「初雪」に相対する用語だがあまり一般的ではない。 

× 終雪日   冬から春にかけて、一番最後に雪の降った日。 

備考 専門的な用語のため、予報や解説には用いない。 

    

分類 用語 区分 説明 

予報、観測、予測資料に関する用語 

予報の名称に関する用語 

  季節予報   １か月、３か月および暖候期、寒候期の気温、降水量などの概括的な予

報および異常天候早期警戒情報。 

  １か月予報   次の土曜から向こう１か月の気温、降水量などの総括的な予報。 
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分類 用語 区分 説明 

  ３か月予報   翌月から向こう３か月の気温、降水量などの総括的な予報。 

  暖候期予報   ３月から８月までの気温、降水量などの総括的な予報。 

  寒候期予報   10月から翌年２月までの気温、降水量などの総括的な予報。 

  異常天候早期警

戒情報 

  情報発表日の５日後から14日後までを対象として、７日間平均気温が「か

なり高い」または「かなり低い」となる確率や７日間降雪量が「かなり

多い」となる確率が30%を超えると予測した場合に発表する情報。 

△ 気候予報   季節予報を含み、更にそれより長い１年ないしそれ以上の予報。 

備考 季節予報のほかに、エルニーニョ現象等の今後の見通しを記述するエル

ニーニョ監視速報がある。 

△ 気候値予報   平年の状態あるいは気候値を予測値とする予報。 

▼ 持続予報   現在の状態（と同じ階級）を予測値とする予報。 

△ カテゴリー予報   いくつかの事象のうちどれが起こるかを示す予報。 

備考 季節予報（異常天候早期警戒情報を除く）では、３つの階級のうち予想

される確率値の最も大きな階級を示す。 

  
  

分類 用語 区分 説明 

警報、注意報、気象情報 

△ 天候情報  気象情報のうち、社会的に影響の大きい天候に関する情報のことをいう。 

備考 a) 少雨、長期間の高温や低温、日照不足などの長期緩慢災害を対象とし

て、社会的な影響を踏まえ、現在までの実況と今後の予想を合わせて発

表の検討を行う。 

b) 梅雨入り、梅雨明けの発表は、地方天候情報として発表する。 

    

分類 用語 区分 説明 

表現に関する用語 

  平年値   特に断りのない限り、1981～2010年の30年間の平均値を平年値として使

用する。気象庁では10年ごと（西暦の末尾が１の年）に更新する。 

△ 高め（低め） 

多め（少なめ） 

  高い（低い）、多い（少ない）と同じ意味。 

備考 発表文では高い（低い）、多い（少ない）を用いる。 

  早い、並、遅い 備考 気象現象の発現の平年や昨年との比較に用いる。 

  高い（低い） 備考 気温の階級表現に用いる。 

  多い（少ない） 備考 a) 降水量・日照時間などの階級表現に用いる。 

b) 晴れ・雨などの天気日数の表現に用いる場合は、平年との違いを明確

にする。単に「多い（少ない）」とする場合は、対象期間の1/2より多

い（少ない）ことを示す。 

  平年並 備考 気温･降水量･日照時間などの階級表現に用いる。 
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分類 用語 区分 説明 

  平年差（比）の階

級表現 

  気温、降水量、日照時間について、平年との違いの程度を表す場合に使

用する。 

備考 階級区分の基準は、次に示す累積相対度数および生起確率の範囲による。

累積相対度数が０以上1/10以下または9/10を超えて１以下の状態をか

なりの確度で予測できるときは、予報文の中でそれぞれ「かなり低い（少

ない）」または「かなり高い（多い）」を用いることができる。 

  用語             累積相対度数                 生起確率 

              (全体を１とする割合)      (全体を１とする割合) 

かなり低い（少ない） ０以上 1/10以下         1/10 

低い（少ない）       ０以上 1/3以下                   1/3 

平年並               1/3を超えて2/3以下              1/3 

高い（多い）         2/3を超えて１以下                 1/3 

かなり高い（多い）  9/10を超えて１以下        1/10 

なお、かなり＊＊は、＊＊の階級に含まれる。 

  季節予報におけ

る確率表現 

  季節予報における確率予報では｢低い(少ない)｣、「平年並」、「高い（多

い）」の３つの階級について、それぞれの予想される確率を表現してい

る。なお、異常天候早期警戒情報においては、「かなり＊＊」の階級を

対象としている。 

備考 気候値予報では、各階級の確率はそれぞれ1/3、1/3、1/3であり、これ

を「気候的出現率」という。 

    

分類 用語 区分 説明 

平年との比較の表現  

  平年に比べ 用例 a) 平年に比べて晴れの日が多い。 

b) 平年に比べて（平年よりも）低気圧や前線の影響を受けやすい。 

備考 天気日数などの出現率が平年よりも大きい（小さい）場合や天候の特徴

が平年と異なる場合などに用いる。 

  平年と同様に 用例 a) 平年と同様に晴れの日が多い。 

b) 平年と同様に天気は数日の周期で変わる。 

備考 天気日数などの出現率や天候の特徴が平年と同じ場合などに用いる。 

  地域平均気温平

年差 

  地点ごとの気温平年差を平均して算出した値。 

備考 欠測地点などがあることを考慮し、地域平均気温は算出していない。 

  地域平均降水量

平年比 

  地点ごとの降水量平年比を平均して算出した値。 

備考 欠測地点などがあることを考慮し、地域平均降水量は算出していない。 

  地域平均日照時

間平年比 

  地点ごとの日照時間平年比を平均して算出した値。 

備考 欠測地点などがあることを考慮し、地域平均日照時間は算出していない。 
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分類 用語 区分 説明 

  地域平均降雪量

平年比 

  地点ごとの降雪量平年比を平均して算出した値。 

備考 欠測地点などがあることを考慮し、地域平均降雪量は算出していない。

天候監視や１か月予報、３か月予報等では気象官署の地点で地域平均を

作成しているが、異常天候早期警戒情報が対象とする地域平均降雪量平

年比についてはアメダス地点も含めた地域平均としている。 

△ 平年偏差図   平年値からの差を表示した天気図。 

平年値を上回る領域を「正偏差域（場）」、下回る領域を「負偏差域（場）」

という。 

  偏差   特に断りのない限り、平年値からのずれを示す。平年差と意味は同じ。 

    

分類 用語 区分 説明 

その他の表現  

△ 比較的   ある現象が現れやすいが、その程度が弱い場合に用いる。平年と比較す

る時はその旨明記する。あいまいさのある表現なので、発表文には用い

ない。 

△ ～しやすい 備考 季節予報では、「～の日が多い」と言い換える。 

△ 目立つ 備考 言い回しが適当でないので発表文には用いない。 

△ 記録的   天候のまとめ等においては、地域平均値が歴代１位あるいは２位となっ

た場合に用いる。 

△ 顕著な   「かなり」と同じ意味で用いる。循環場等の現象に対して用いる際には、

目安として標準偏差の1.28倍を超える偏差を対象とする。 

× やや   程度を表現する際には、「高い」「平年並」「低い」の３階級を用い、

どちらの階級に属するかあいまいな「やや高い」等の表現は用いない。 

    

分類 用語 区分 説明 

気象災害に関する用語 

  異常気象   一般に過去に経験した現象から大きく外れた現象で、人が一生の間にま

れにしか経験しない現象をいう。大雨や強風等の激しい数時間の気象か

ら数か月も続く干ばつ、冷夏などの気候の異常も含まれる。気象庁では、

過去30年間に観測されなかったような値を観測した場合を異常気象と定

義している。 
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分類 用語 区分 説明 

  熱中症   高温、多湿、風が弱いなどの環境や、激しい労働や運動によって体にた

まる熱などに体が十分に対応できず体内の水分や塩分のバランスが崩

れ、また体温の調節機構が破綻するなどの原因で起こる症状の総称。 

（参考：環境省熱中症保健指導マニュアル2011改訂版 

URL http://www.env.go.jp/chemi/heat_stroke/manual.html） 

用例 ○○では、今日日中の予想最高気温は××℃になる見込みです。熱中症

などに注意して下さい。 

    

分類 用語 区分 説明 

予報の評価に関する用語 

△ 予報誤差   予報値と観測値の差。 

△ ２乗平均平方根

誤差 

(RMSE) 

  予報誤差を２乗しその総和を全予報回数で除した値（２乗平均）の平方

根。予報誤差の標準的な大きさを示す。 

RMSEはRoot Mean Square Errorの略。 

△ 平均誤差 

(ME) 

  予報誤差の総和を全予報回数で除した値。予報誤差の系統的な偏り（バ

イアス）を示す。 

MEはMean Errorの略。 

△ ブライアスコア 

(BS) 

  確率予報の精度指標の１つ。 

確率予報値（０～１）と実況値（現象が起きれば１、起きなければ０）

の差を２乗して総和を全予報回数で除した値（２乗平均）。値が小さい

ほど確率予報の精度が良く、0%と100%のみを予報し、すべて適中（完全

予報）の場合に最小値０、0%と100%のみを予報し、すべて不適中の場合

に最大値１となる。 

スコアには「確率予報値が大きくなるにつれ出現率が大きくなるかどう

か（信頼度）」と、「大きな確率や小さな確率の予報をどれだけ多く発

表しているか（分離度）」が大きく影響する。 

BSはBrier Scoreの略。 

△ ブライアスキル 

スコア 

(BSS) 

  確率予報の精度指標の１つ。 

気候値予報（気候学的出現率を予報値とした場合）のブライアスコアに

対する改善割合で、気候値予報に比べて情報価値のある予報であるかど

うかを評価する指標である。０より大きい値であれば、気候値予報より

情報価値がある予報であり、完全予報では１となる。 

年々変動や季節変動（予報の難易度）に関係なく、値の大小で精度の比

較が可能である。 

BSSはBrier Skill Scoreの略。 

△ アノマリー相関   予報の評価法の１つで、予報値の平年偏差と実況値の平年偏差の相関係

数で表す。値が１ならば予報は完全に適中していることを示す。 

 

http://www.env.go.jp/chemi/heat_stroke/manual.html
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分類 用語 区分 説明 

△ 系統誤差 

（バイアス） 

  数値予報モデルの持っている系統的な誤差。ハインドキャストの結果と

実況との平均誤差で見ることが多い。 

△ 信頼度図 

(Reliability 

Diagram) 

  予報の確率値に対し、実際どのくらい現象が出現しているのかを示す図

で、横軸に予報の確率値を、縦軸に予報の確率値に対する現象の出現率

をとり、線で結んだものである。45̊の傾きの直線に近いほど予報の確率

値と実際の現象の出現率が等しく、確率予報の信頼度が大きいことにな

る。 

▼ ROC  経済価値（ユーザーのコスト／ロス）を考慮した確率予報の図的検証評

価法であり、「適中率」を縦軸に「空振り率」を横軸にとって描いた曲

線（ROC曲線）を用いて評価する。ROC曲線の右下の面積が大きいほど適

切な予報である。 

ROCはRelative Operating Characteriseの略。 

▼ RPスコア  ブライアスコアにおけるカテゴリー分布の違いによって精度評価が適切

に行われない欠点を補った評価スコア。気候値予報で０、完全予報で１

となる。 

RPはRanked Probability Scoreの略。 

    

分類 用語 区分 説明 

地域名 

  全球   地球全体。 

  高緯度   北極圏、南極圏付近の領域。概ね緯度で60度より高緯度。 

  中緯度   温帯などの領域。概ね緯度で30度～60度の領域。 

  低緯度   熱帯・亜熱帯の領域。概ね緯度で30度より低緯度。 

▼ 海洋大陸   インドネシアからニューギニア島にかけての諸島や海洋を含めた領域 

→ インドネシア付近。 

  北日本   北海道、東北地方。 

備考 梅雨の時期の降水量予報には北海道地方を含まない。 

  北日本日本海側   北海道の日本海側とオホーツク海側（宗谷南部）、東北日本海側。 

  北日本太平洋側   北海道の太平洋側とオホーツク海側（網走・北見・紋別地方）、東北太

平洋側。 

  東日本   関東甲信、北陸、東海地方。 

  東日本日本海側   北陸地方。 

  東日本太平洋側   関東甲信、東海地方。 

  西日本   近畿、中国、四国、九州北部地方、九州南部。 

  西日本日本海側   近畿日本海側、山陰、九州北部地方。 

備考 季節予報の降雪量予報には九州北部地方は含まない。 

  西日本太平洋側   近畿太平洋側、山陽、四国、九州南部。 
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分類 用語 区分 説明 

  沖縄・奄美   鹿児島県奄美地方、沖縄地方。 

  本州付近   東北地方、東日本、西日本とその周辺海域。 

  北海道地方   北海道全域。 

  東北地方   青森県、秋田県、岩手県、山形県、宮城県、福島県。 

  関東甲信地方   東京都、栃木県、群馬県、埼玉県、茨城県、千葉県、神奈川県、長野県、

山梨県。 

備考 季節予報（異常天候早期警戒情報）における降雪に関する情報では「長

野県北部・群馬県北部」を使用。 

  東海地方   愛知県、岐阜県、三重県、静岡県。 

備考 季節予報、地方週間天気予報で寒候期に限り「岐阜県山間部」（美濃地

方山間部と飛騨地方）を使用。 

  北陸地方   新潟県、富山県、石川県、福井県。 

  近畿地方   京都府、大阪府、兵庫県、奈良県、滋賀県、和歌山県。 

  中国地方   鳥取県、島根県、岡山県、広島県。 

  四国地方   香川県、愛媛県、徳島県、高知県。 

  九州北部地方（山

口県を含む） 

  山口県、福岡県、大分県、佐賀県、熊本県、長崎県。 

  九州南部・奄美地

方 

  宮崎県、鹿児島県。 

  沖縄地方   沖縄県。 

  北海道日本海側   宗谷北部、利尻・礼文、上川地方、留萌地方、空知地方、石狩地方、後

志地方、檜山地方。 

  北海道オホ－ツ

ク海側 

  宗谷南部、紋別地方、網走地方、北見地方。 

  北海道太平洋側   根室地方、釧路地方、十勝地方、胆振地方、日高地方、渡島地方。 

  東北日本海側   青森県（津軽地方）、秋田県、山形県、福島県（会津地方）。 

  東北太平洋側   青森県（下北、三八上北地方）、岩手県、宮城県、福島県（中通り、浜

通り地方）。 

  東北北部   青森県、秋田県、岩手県。 

  東北南部   山形県、宮城県、福島県。 

△ 北陸東部   新潟県。 

備考 季節予報では用いるが、天気予報や気象情報では県名を括弧書きで特定

して用いる。 

△ 北陸西部   富山県、石川県、福井県。 

備考 季節予報では用いるが、天気予報や気象情報では県名を括弧書きで特定

して用いる。 
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分類 用語 区分 説明 

  近畿太平洋側   京都府南部、兵庫県南部、滋賀県南部、大阪府、奈良県、和歌山県。 

備考 季節予報で使用する。 

  近畿日本海側   京都府北部、兵庫県北部、滋賀県北部。 

備考 季節予報で使用する。 

  山陽   岡山県、広島県。 

  山陰   鳥取県、島根県。 

  九州南部   宮崎県、鹿児島県の本土、種子島、屋久島。 

  奄美地方   奄美群島、トカラ列島。 

  沖縄本島地方   本島北部、本島中南部、久米島。 

  大東島地方   南大東島、北大東島。 

  宮古島地方   宮古島市、多良間村。 

  八重山地方   石垣島地方、与那国島地方。 

    

分類 用語 区分 説明 

略語 

▼ AGCM   大気大循環モデル(Atmospheric General Circulation Model) 

△ AO   北極振動(Arctic Oscillation) 

△ CGCM   大気と海洋を一体的に取り扱う数値予報モデル。３か月、暖・寒候期予

報、エルニーニョ予測に用いられる。(Coupled General Circulation 

Model) 

△ COBE-SST   歴史的現場観測データに基づく海面水温解析値(Centennial in-situ 

Observation-Based Estimates of the variability of sea surface 

temperatures and marine meteorological variables - Sea Surface 

Temperature) 

▼ CPD   気候情報課(Climate Prediction Division) 

▼ DJF   12月、１月、２月(December, January, February) 

△ ECMWF   ヨーロッパ中期予報センター(European Centre for Medium-Range 

Weather Forecasts) 

△ ENSO   エルニーニョ・南方振動(El Niño and the Southern Oscillation) 

△ EOF   経験（的）直交関数(Empirical Orthogonal Function) 

▼ ERA-40   ヨーロッパ中期予報センター(ECMWF)で作成された対象期間40年（1957

年９月～2002年８月）の大気再解析プロジェクト。このプロジェクトで

作成されたデータセットを指す場合もある。 

▼ ESM   地球システムモデル(Earth System Model)。大気・海洋に加え、化学過

程や生態系もモデル化し、炭素、窒素などの物質循環を計算する。 

△ EU   ユーラシアパターン(Eurasia Pattern) 

△ GCOS   全球気候観測システム(Global Climate Observing System) 
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分類 用語 区分 説明 

△ GFCS   気候サービスのための世界的枠組み(Global Framework for Climate 

Services) 

△ GPC   全球長期予報プロダクトセンター(Global Producing Center for Long 

Range Forecasts) 

▼ GPCP   全球降雨計画(Global Precipitation Climatology Project) 

△ IOC   UNESCO政府間海洋学委員会(Intergovernmental Oceanographic 

Commission) 

△ IPCC   気候変動に関する政府間パネル(Intergovernmental Panel on Climate 

Change) 

▼ ISO   季節内振動(Intra-seasonal Oscillation) 

× ITACS   異常気象分析検討会で用いている異常気象分析ツール(Interactive Tool 

for Analysis of the Climate System) 

△ JCDAS   気象庁気候データ同化システム(JMA Climate Data Assimilation 

System)。気象庁の気候データ同化システムのこと。JRA-25と同等の全球

数値解析予報システムを用い、準リアルタイムの気候データを作成して

いる。 

▼ JJA   ６月、７月、８月(June, July, August) 

△ JRA-25   日本で行われた大気の長期再解析プロジェクト(JRA-25; Japanese 

25-year Reanalysis)のこと。気象庁と（財）電力中央研究所が共同で実

施。気候の推移を正確に把握することを目的とし、季節予報モデルの高

度化や気候研究のための高精度の気候データセットを作成した。対象期

間は1979～2004年で、このデータセットのことを指す場合もある。なお、

1958～2012年を対象とした気象庁第２次長期再解析プロジェクトである

JRA-55が平成25年に完了予定。 

▼ MAM   ３月、４月、５月(March, April, May) 

△ MJO   マッデン・ジュリアン振動(Madden-Julian Oscillation) 

△ MOS   ガイダンスの作成手法の１つで、過去の数値予報結果の大気状態と雨量

などの観測値との統計的関係式を求めておき、これを数値予報の結果に

適用して予報資料を作成すること。(Model Output Statistics) 

▼ MOVE/MRI.COM   気象研究所が開発した海洋データ同化システムの名称。(Multivariate 

Ocean Variational Estimation/MRI Community Model) 

▼ MOVE-G  気象庁が運用しているMOVE/MRI.COMの全球版 

▼ NAM   北半球環状モード(Northern Annular Mode)⇒SV-NAM 

△ NAO   北大西洋振動(North Atlantic Oscillation) 

▼ NCAR   米国大気研究センター(National Center for Atmospheric Research) 

△ NCEP   米国環境予測センター(National Centers for Environmental 

Prediction) 
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分類 用語 区分 説明 

△ NOAA   米国海洋大気庁(National Oceanic and Atmospheric Administration) 

▼ NSIDC   米国雪氷データセンター(National Snow and Ice Data Center) 

△ OHC   海洋貯熱量(Ocean Heat Content) 

△ OLR   外向き長波放射量(Outgoing Longwave Radiation) 

△ PDO   太平洋十年規模振動(Pacific Decadal Oscillation) 

△ PNA   太平洋北米パターン(Pacific/North American Pattern) 

△ PPM   ガイダンスの作成方法の１つで、統計的関係式を求める際に観測値を用

いて、得られた関係式に数値予報の予測値を用いる方式。(Perfect 

Prognostic Method) 

△ QBO   赤道域上空の成層圏の風の周期的な変化である準２年周期振動。

(Quasi-Biennial Oscillation) 

△ RCC   WMOの枠組みにおける地域気候センター。(Regional Climate Centre) 

△ ROC   確率予報の評価のうち「補足率」と「空振り率」のふたつの比率を用い

て予報を評価する指標。(Relative Operating Characteristics) 

△ SLP   海面気圧(Sea Level Pressure) 

△ SOI   南方振動指数(Southern Oscillation Index) 

▼ SON   ９月、10月、11月(September, October, November) 

△ SST   海面水温(Sea Surface Temperature) 

▼ SV-NAM   季節変化する北半球環状モード(Seasonally Varying Northern 

Hemisphere Annular Mode) ⇒ 北極振動(AO) 

△ TCC   アジア太平洋気候センター(Tokyo Climate Center)。WMO第Ⅱ地区RCCの

１つとして気象庁が運営している。 

▼ TRITON   海洋観測ブイネットワーク(Triangle Trans-Ocean buoy Network) 

△ UNEP   国連環境計画(United Nations Environment Programme) 

△ WCRP   世界気候研究計画(World Climate Research Programme) 

△ WDCGG   WMO温室効果ガス世界データセンター(World Data Centre for Greenhouse 

Gases) 

▼ WGSIP   季節から数年スケールの予測に関する作業部会(Working Group on 

Seasonal-to-Interannual Prediction) 

△ WMO   世界気象機関(World Meteorological Organization) 

△ WP   西太平洋パターン(West Pacific Pattern) 

△ WWW   世界気象監視(World Weather Watch) 

    

分類 用語 区分 説明 

季節予報で用いている循環指数 

▼ SST NINO.3   150̊W～90̊W、5̊S～5̊Nの領域平均海面水温偏差 

▼ SST NINO.WEST   130̊E～150̊E、EQ～15̊Nの領域平均海面水温偏差 
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▼ SST IOBW   40̊E～100̊E、20̊S～20̊Nの領域平均海面水温偏差 

▼ SST インド洋北

部 

  40̊E～100̊E、EQ～20̊Nの領域平均海面水温偏差 

▼ 降水量 CI1領域   70̊E～100̊E、10̊N～25̊Nの領域平均降水量偏差 

▼ 降水量 CI2領域   115̊E～140̊E、10̊N～20̊Nの領域平均降水量偏差 

▼ 降水量 DL領域   170̊E～170̊W、5̊S～5̊Nの領域平均降水量偏差 

▼ 降水量 SAMOI領

域 

  80̊E～105̊E、5̊N～25̊Nの領域平均降水量偏差 ＋ 107.5̊E～140̊E、5̊

N～20̊Nの領域平均降水量偏差 

▼ Z500 帯状平均 

(20̊N～30̊N)  

  20̊N～30̊Nで平均した帯状平均500hPa高度偏差 

▼ Z500 帯状平均 

(30̊N～40̊N)  

  30̊N～40̊Nで平均した帯状平均500hPa高度偏差 

▼ Z500 帯状平均 

(40̊N～50̊N)  

  40̊N～50̊Nで平均した帯状平均500hPa高度偏差 

▼ 東西指数   40̊Nにおける帯状平均500hPa高度偏差 － 60̊Nにおける帯状平均 

500hPa高度偏差（高指数（正）は東西の流れが卓越） 

▼ 東西指数（極東

域） 

  40̊Nにおける90̊E～170̊Eで平均した500hPa高度偏差 － 60̊Nにおけ

る90̊E～170̊Eで平均した500hPa高度偏差（高指数（正）は東西の流れ

が卓越） 

▼ 東方海上高度    40̊Nにおける140̊E～170̊Eで平均した500hPa高度偏差 

▼ オホーツク海高

気圧指数 

  130̊E～150̊E、50̊N～60̊Nの領域平均500hPa高度偏差 

▼ 沖縄高度   30̊Nにおける120̊E～140̊Eで平均した500hPa高度偏差 

▼ 極渦指数   70̊N～80̊Nで平均した帯状平均500hPa高度偏差（低指数は極渦が強い） 

▼ 極渦指数（極東

域） 

  90̊E～170̊E、70̊N～80̊Nの領域平均500hPa高度偏差（低指数は極渦が

強い） 

▼ 40度西谷指数   40̊Nにおける100̊E～130̊Eで平均した500hPa高度偏差 － 40̊Nにおけ

る140̊E～170̊Eで平均した500hPa高度偏差（東谷が正） 

▼ 30度西谷指数   30̊Nにおける100̊E～130̊Eで平均した500hPa高度偏差 － 30̊Nにおけ

る140̊E～170̊Eで平均した500hPa高度偏差（東谷が正） 

▼ 極東中緯度高度   90̊E～170̊E、30̊N～40̊Nの領域平均500hPa高度偏差 

▼ 小笠原高度   130̊E～170̊E、20̊N～30̊Nの領域平均500hPa高度偏差 

▼ 西太平洋亜熱帯

指数 

  20̊Nにおける130̊E～170̊Eで平均した500hPa高度偏差 － 30̊Nにおけ

る130̊E～170̊Eで平均した500hPa高度偏差 

▼ 500hPa高度第１

主成分  

  季節平均した30̊N以北の500hPa高度平年偏差における共分散行列の第

１主成分スコア。ただし、予報対象の中央の月が該当する主成分パター

ンを用いたもの 



- 361 - 

 

分類 用語 区分 説明 

▼ 500hPa高度第２

主成分 

  500hPa高度第１主成分と同様、ただし、第２主成分 

▼ 500hPa高度第３

主成分 

  500hPa高度第１主成分と同様、ただし、第３主成分 

▼ T850偏差北日本   140̊E～145̊E、37.5̊N～45̊Nの領域平均850hPa気温偏差 

▼ T850偏差東日本   135̊E～140̊E、35̊N～37.5̊Nの領域平均850hPa気温偏差 

▼ T850偏差西日本   130̊E～135̊E、30̊N～35̊Nの領域平均850hPa気温偏差 

▼ T850偏差沖縄‧奄

美 

  122.5̊E～130̊E、25̊N～27.5̊Nの領域平均850hPa気温偏差 

▼ 北半球層厚換算

温度 

  300hPa面と850hPa面の間の高度差を温度に換算した量（層厚換算温度）

の偏差の帯状平均を30̊N～90̊Nで平均 

▼ 中緯度層厚換算

温度 

  北半球層厚換算温度と同様、ただし、30̊N～50̊Nで平均 

▼ SST 沖縄近海   120̊E～130̊E、20̊N～30̊Nの領域平均海面水温偏差 

▼ 降水量フィリピ

ン付近 

  120̊E～140̊E、10̊N～20̊Nの領域平均降水量偏差 

▼ 降水量インド洋

北部 

  40̊E～100̊E、EQ～20̊Nの領域平均降水量偏差 
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