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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。 
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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。 



- 32 - 

 

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。 
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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。 




