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はじめに1 

 気象庁が３か月予報、暖寒候期予報についてそ

れまでの統計的手法から、数値予報モデルを用い

た力学的手法を中心とした手法に移行したのは

2003 年のことである。大気にはカオス的性質があ

ることから、ごくわずかに異なる初期値から複数

の数値計算を行うアンサンブル予報を行うことが

必須であり、数値予報モデルの解像度が低くても

多くの計算機資源を必要とする。大気海洋結合モ

デルを実行するためにはより多くの計算機資源が

必要なため、当初はエルニーニョ予測モデルで予

測されたエルニーニョ監視海域の海面水温偏差に

対して、統計的に発生しやすい海面水温分布を求

め、それを境界条件として大気モデルに与える二

段階法を採用していた。その後、スーパーコンピ

ュータの性能向上にあわせ、モデルの高解像度化

やメンバー数の増強などの改善を加え、2010 年に

は季節予報モデルとして主流である大気海洋結合

モデルの利用を開始した。 

今年６月には大気海洋結合モデルの導入後はじ

めてモデルの更新を行った。高解像度化に加え、

温室効果ガスの効果の改善、海氷モデルの導入な

ど多くの改善を行っている。これにより、中緯度

の循環も含めて予測精度は向上し、年々変動分に

ついても予測精度が向上したことを確認している。

モデルの改善を受けて、ガイダンスの作成手法も

変更した。一方で、モデルが改善されたとはいえ、

出力された結果をそのまま翻訳すればよいという

わけではないことに変わりはない。本テキストで

は、新システムの概要、改善点、評価について第

１章に詳しく記述した。また、利用上の注意点と

して独立した項を立てて解説しているので、ぜひ

ここに示した注意点を意識してモデル結果を解釈

してほしい。 

３か月予報、暖寒候期予報の精度向上は、数値

予報モデルの改善と表裏一体ではあるが、エルニ

ーニョ現象など海洋変動が大きなシグナルであり、

予報のよりどころとなる。第２章では、エルニー

                                                      
1 林 久美 

ニョ／ラニーニャ現象発生時に統計的に現れやす

い世界と日本の天候の特徴について記述している。

これまでも同様の統計を気象庁ＨＰで公開してい

たが、統計期間は第一世代の再解析データである

JRA-25/JCDAS を利用し 1979 年～2008 年としてい

た。より高品質な長期再解析 JRA-55 が 2013 年に

完成したことから、その解析期間である 1958 年～

2012 年にあわせて再統計を行い、2015 年７月に気

象庁ＨＰを更新した。統計期間が長くなり事例数

が増えたことで、これまでは行っていなかった統

計的有意性検定を実施できるようになり、より信

頼性の高い特徴を抽出した。また、気温のように

上昇トレンドをもつ要素については、これまで同

様トレンドを除去する操作をしている。これら統

計手法について本書では詳しく解説しているので、

どのような統計処理をした結果であるかについて、

理解した上で利用されたい。エルニーニョ／ラニ

ーニャ現象は世界に異常気象をもたらす可能性が

あり、その際に起こりやすかった天候について把

握しておくことは、予報や異常天候時の解説に役

立つと考えている。 

第３章では、2014 年８月の不順な天候について、

大気の流れの特徴とその要因を解説している。極

端な天候をもたらす要因分析には、偏西風の状況

や熱帯の対流活動との関係などいくつか注目する

ポイントがある。個々のイベントをその都度しっ

かり理解しておくことは、異常天候が発生した際

の適時適切な解説に役立つはずである。 

膨大な計算機資源を必要とするのみならず、気

象現象の正しい理解、大気海洋相互作用、長期ト

レンド等が複雑に絡み合い、時間スケールの長い

全球モデルの精度向上は困難を伴うものである。

歩みを止めることなく季節予報の力学的手法によ

る精度向上を目指すことが気候情報課に与えられ

た使命であると認識し、今後も世界に伍する全球

季節予報モデルの開発、運用機関として日々研鑽

に励んでいきたい。 
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１ 季節アンサンブル予報システムの更新 

1.1 概論1 

1.1.1 はじめに 

現在の３か月、暖・寒候期予報（以下、断らな

い限り、本章ではこの２種類の予報を「季節予報」

と呼ぶ）では数値予報モデルを使用して予測する

「力学的予測手法」が採用されている。季節予報

では、大気・海洋のカオス的な振る舞いを確率論

的に予測するため、同じ予測対象期間に対して複

数の数値予報を行う「アンサンブル予報」を採用

しており、この予報システムを「季節アンサンブ

ル予報システム」と呼ぶ。気象庁では大気モデル

を使用した力学的予測手法を2003年（平成15年）

３月に３か月予報に、同年９月に暖・寒候期予報

にそれぞれ導入した。その後も、技術開発により

着実に予測精度を改善してきた。 

季節予報のための数値予報システムの開発にお

いて最も大きな技術的進歩は2010年（平成22年）

２月に実施した季節予報への大気海洋結合モデル

の導入である(高谷 2010a; 2010b; 徳廣 2010)。

季節予報の対象となる長い時間スケールの予測に

おいては、大気に比べゆっくりと変動する海洋変

動が主要なシグナルとなる。大気と海洋の時間発

展を併せて予測できる大気海洋結合モデルを使用

することで、大気、海洋共に、より精度良く予測

することが可能となる。実際、大気海洋結合モデ

ルの導入により、特に海洋変動の影響を強く受け

る熱帯域の大気の予測精度が大幅に改善された

（高谷 2010b）。季節アンサンブル予報システムの

予測結果は、季節予報に加え、エルニーニョ監視

海域及びインド洋の海面水温予測にも利用されて

おり、気象庁における季節予報の基盤技術の一つ

である。 

大気海洋結合モデルの導入後も、気象庁は更な

る季節予報の精度改善に向けて、気象研究所と協

力して新しい季節アンサンブル予報システムを開

発してきた。その結果開発されたシステムが、本

章で述べる新しい季節アンサンブル予報システム

                                                      
1 高谷 祐平 

(JMA/MRI-CPS2: Japan Meteorological Agency/ 

Meteorological Research Institute-Coupled 

Prediction System version 2)であり、2015年（平

成27年）６月に運用を開始した。JMA/MRI-CPS2は

気象庁が現業的に運用する大気海洋結合モデルを

用いた予報システムとしてはエルニーニョ予測の

ためのシステムを含めて４代目、季節予報のため

の数値予報システムとしては大気モデルを利用し

たシステムを含めて５代目のシステムである（第

1.1.1表）。 

本章では新システムの仕様及び予測精度を更新

前の季節アンサンブル予報システム（ JMA/ 

MRI-CPS1; 高谷 2010a; 2010b; 徳廣 2010; 平井

と伊藤 2013）と比較して示す。第1.2節では新シ

ステムの仕様について記述する。第1.3節では新し

く導入された温室効果ガスの経年変化の考慮、陸

面の初期値化、海氷モデルについて紹介する。第

1.4節では再予報（ハインドキャスト）を使用した

予測性能の評価結果を示す。第1.5節では新システ

ムの結果を利用する上での注意点について解説す

る。第1.6節では予報ガイダンスの変更について述

べる。最後に第1.7節でまとめる。第1.2節及び第

1.3節の内容は専門的な内容になるため、新季節予

報システムによる予測精度の改善及びその利用方

法をまず知りたい方は、適宜読み飛ばして頂いて

構わない。また、その他の節も専門的な知識が必

要となる部分が含まれるため、適宜、数値予報モ

デルによる季節予報の基本について解説した中三

川と平井(2013)、平井と伊藤(2013)を参照された

い。 

 

1.1.2 季節アンサンブル予報システムの変更の

概要 

新システムの大気海洋結合モデルでは、大気モ

デルの水平格子間隔を水平約180kmから約110kmに、

鉛直層を40層（モデルトップ0.4hPa）から60層（モ

デルトップ0.1hPa）に、海洋モデルの南北格子間

隔を最大１度から0.5度に、それぞれ解像度を向上

した。また、海洋モデルの計算域を全球に拡張し、 

1
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海氷モデルを導入した。これにより、旧システム

において境界条件として気候値を用いていた北緯

75度以北及び南緯75度以南の海域において、海面

水温及び海氷の時間変化を考慮できるようになっ

た。モデルの物理過程については、大気モデルで

は積雲・雲・放射・海面過程を、海洋モデルでは

境界層、放射過程等の物理過程を改良した。この

他、放射過程における温室効果ガスの考慮の精緻

化、気象庁55年長期再解析（JRA-55）による陸面

初期値の利用等の精緻化を行った。 

 また、運用方法についても改良した。旧システ

ムでは１初期日あたり９メンバーの予測を５日毎

に行い、連続した６初期日分の予測結果を用いて

計51メンバーのアンサンブルを構成していたが、

新システムでは１初期日あたりのアンサンブルメ

ンバー数を13メンバーに増やし、連続した５日間

隔の４初期日分の予測結果を用いて、計51メンバ

ーのアンサンブルを構成する。この変更により、

最新の初期日（予報対象１か月目の前月半ば頃）

から最も古い初期日の間隔は、旧システムの25日

から15日に短縮され、より新しい初期値を用いた

予報が利用できるようになった。 

更に新システムの更新に合わせ、３か月予報及

び暖･寒候期予報の確率予報ガイダンスも改良し

た。確率予報ガイダンスとは数値予報モデルの出

力を統計手法によって補正、加工することで利用

者が利用しやすい確率予測値を算出するものであ

る。新システムでは日本域の予測精度が向上した

ことにより、モデルによる日本域の予測値を直接

用いたガイダンスが利用できるようになった。熱

帯域、東西帯状平均場を使用した従来のガイダン

スに比べ日本周辺の循環場と整合したガイダンス

の結果が得られるため、ガイダンスの結果を解釈

しやすいという利点がある。 

 

1.1.3 季節アンサンブル予報システムの予測精

度の改善の概要 

過去の事例を予測対象として予測する再予報の

予測精度を検証した結果、エルニーニョ予測（第

1.4.3項）、３か月予報（第1.4.4項）及び暖・寒候

期予報（第1.4.5項）の予測精度について、それぞ

れ改善することが確認された。また、季節予報ガ

イダンスの予測精度についても向上した（第1.6

節）。 

 

第1.1.1表 季節アンサンブル予報システムの更新履歴（2015年７月現在） 

運用開始 

年/月 

モデル・システムのバー

ジョン*／解像度 

システム概要 現業アンサンブ

ル メ ン バ ー 数

（同再予報） 

備考 

2003/3 

 

GSM0103 

大気：T63 L40 

 

２段階法 

（大気モデル＋ 

予測海面水温） 

31 (5) 気象庁 (2003) 

力学的予報開始 

2006/3 GSM0502 

大気：TL95 L40 

同上 31 (5) 気象庁 (2006) 

COBE-SST利用開始 

2007/9 GSM0703C 

大気：TL95 L40 

同上 51 (11) 気象庁 (2007） 

予測海面水温に不確実性を考慮 

2010/2 JMA/MRI-CPS1・ 

JMA/MRI-CGCM1 

大気：TL95 L40 

海洋：1˚×0.3～1˚ L50 

１段階法 

（大気海洋結合 

モデル） 

51 (10) 気象庁 (2010） 

大気海洋結合モデルの導入 

エルニーニョ予測システムと統合 

フラックス修正あり 

2015/6 JMA/MRI-CPS2・ 

JMA/MRI-CGCM2 

大気：TL159 L60 

海洋：1˚×0.3～0.5˚  

L52 (+海底境界層) 

同上 51 (10) 気象庁 (2014) 

海氷モデルの導入 

フラックス修正の廃止 

＊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全球モデル(GSM)が現業運用さ

れた年月を４桁の数字として示す。2007年９月以降は、物理過程の一部がGSMと異なる。モデル解像度のT、

TLの後ろの数字は全球スペクトルモデルの切断波数を、Lの後ろの数字は鉛直層数を表す。 
 

2
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第1.1.1図はNINO.3海域（南緯５度～北緯５度、

西経150度～90度）の月平均海面水温の予測につい

て、COBE-SST解析値とのアノマリー相関係数と根

二乗平均誤差を示す。新システムは旧システムに

比べ、NINO.3海域の海面水温の予測精度が改善し

たことが確認できる。第1.1.2図は面積重み付き全

球(南緯90度～北緯90度)平均2m気温アノマリー相

関係数を示す。全球平均アノマリー相関は全ての

初期月の予測で改善している。 

 

1.1.4 歴代季節アンサンブル予報システムの予

測精度の向上 

力学的季節予報が導入された2003年以来、季節

アンサンブル予報システムの更新毎に着実に予測

精度を向上してきた。一例として歴代のシステム

の再予報（第1.4.1項参照）に基づく精度検証の比

 
 

第 1.1.2 図 面積重み付き全球(南緯 90 度～北緯 90 度)平均 2m 気温アノマリー相関係数 

青色は新システム(JMA/MRI-CPS2)、赤色は旧システム(JMA/MRI-CPS1)を示す。横軸は初期月を示し、左側の 12 初

期月は３か月予測に対応するリードタイム１か月の予測精度、右側の２初期月はそれぞれ、「暖」が暖候期予測（２

月初期月、６～８月を対象）、「寒」が寒候期予測（９月初期月、12～２月を対象）の予測精度を示す。アスタリス

ク(*)がついた月は初期日が両システムで異なる（第 1.4.1 項参照）。 

 

第1.1.1図 NINO.3海域の月平均海面水温のアノマリー相関係数（左図）と根二乗平均誤差（右図） 

赤線がJMA/MRI-CPS2、黒線がJMA/MRI-CPS1の結果。1981～2010年の30年間の検証期間について、各月10メンバー

アンサンブル平均予測を評価。 
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較を第1.1.3図に示す。予測精度の指標として５月

初期月（５月初め頃）の夏季（６～８月）を対象

とする予測、及び11月初期月（11月初め頃）の冬

季（12～２月）を対象とする予測のアノマリー相

関の全球平均を示す。バージョン毎に再予報の実

験仕様が若干異なるものの2（第1.1.1表）、予測精

度が向上していることが確認できる。特に大気海

洋結合モデルの導入による夏季（６～８月）の熱

帯域及び北半球域の予測精度の向上が顕著である

（図略）。このように季節予報モデルによる予測精

度は着実に向上してきており、新システムの更新

でも予測精度が向上されたことが確認できる。 
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第 1.1.3 図 歴代季節アンサンブル予報システムの精度比較（アノマリー相関係数の全球平均） 

（左図）５月初期月（５月初め頃）から予測した夏季（６月～８月）、（右図）11 月初期月（11 月初め頃）から予

測した冬季（12 月～２月）のアンサンブル平均の予測精度。500hPa 高度(Z500)、2m 気温(T2m)、850hPa 気温(T850)

は JRA-55 再解析データを、降水量(Precip)は GPCP バージョン 2.2 月平均降水量データを使用して評価した。横

軸のバージョン名は第 1.1.1 表を参照のこと。再予報のアンサンブルメンバー数(第 1.1.1 表)、初期日はバージ

ョン毎に異なる。 
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1.2 新季節アンサンブル予報システム1 

1.2.1 システムの概要 

本節では新しい季節アンサンブル予報システム

(JMA/MRI-CPS2)の仕様について記述する。季節ア

ンサンブル予報システムは、①海洋初期値の作成

のための解析を行う全球海洋データ同化システム

(MOVE/MRI.COM-G2)、②アンサンブル予報のための

複数の大気・海洋初期値の作成、③大気海洋結合

モデル(JMA/MRI-CGCM2)により構成される（第

1.2.1図）。この季節アンサンブル予報システムの

構成は旧システム（JMA/MRI-CPS1; 高谷 2010）と

同じである。第1.2.1表に新システムの概要を旧シ

ステムとの比較と共に示す。以降、JMA/MRI-CPS1

に含まれる旧全球海洋データ同化システムを

MOVE/MRI.COM-G 、 旧 大 気 海 洋 結 合 モ デ ル を

JMA/MRI-CGCM1と表記する。 

 

1.2.2 変更点の概要 

各構成要素の変更点の詳細について述べる前に、

旧システムから新システムへの変更内容を概括す

る。 

 

①海洋データ同化解析の改良 

・海洋モデルの改良（後述） 

・大気外力として最新の大気再解析である気象庁

55年長期再解析（JRA-55; 古林ほか 2015; 

Kobayashi et al. 2015）の利用 

・解析域を全球に拡張 

・解析統計量の改良 

・バイアス補正スキームの導入 

・FGAT(First Guess at Appropriate Time)スキー

ムの導入 

 

②数値予報モデルの改良 

ア．大気モデルの改良 

・高解像度化（水平約110km、鉛直60層） 

・温室効果ガスの与え方の精緻化 

・積雲対流・雲・放射・海面過程の改良 

                                                      
1 高谷 祐平（第 1.2.4 項以外）、石川 一郎（第 1.2.4

項） 

・確率的物理過程強制法の導入 

・大気モデルの初期値としてJRA-55大気解析値を

利用 

・陸面モデルの初期値としてJRA-55陸面解析値を

利用 

イ．海洋モデルの改良 

・高解像度化（南北0.3～0.5度、鉛直52層＋海底

境界層） 

・三極座標系採用による海洋モデルの全球域への

海域拡張 

・移流スキームの高度化 

・混合層スキームの調整 

・等密度面混合における中規模渦による熱塩輸送

のパラメータ化の精緻化 

・日射の入射角と日変化を考慮した放射スキーム 

・海氷モデルの導入 

・フラックス修正の廃止 

 

③運用の変更 

・１初期日あたりの予測メンバー数の増加（13メ

ンバー）、時間ずらし平均法（LAF法）の初期日

の減少 

 

1.2.3 季節予報モデル 

（１）はじめに 

新モデル(JMA/MRI-CGCM2)では大気と海洋双方

のモデルの高解像度化に加え、積雲対流過程をは

じめとする各種物理過程の高度化、温室効果ガス

の取り扱いの精緻化、陸面解析値の初期値への使 

 

第1.2.1図 季節アンサンブル予報システムの概要 
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第1.2.1表 季節予報システムの概要    

システムバージョン JMA/MRI-CPS1（旧システム） JMA/MRI-CPS2（新システム） 

結合モデル名 JMA/MRI-CGCM1 JMA/MRI-CGCM2 

大気モデル  バージョン GSM0603a （北川 2007） GSM1011Ca（平井と伊藤 2013） 

 水平解像度 TL95（約180km） TL159（約110km） 

鉛直解像度 40層（モデル上端0.4hPa） 60層（モデル上端0.1hPa） 

海洋モデル  バージョン MRI.COM v2.4  

（石川ほか 2005） 

MRI.COM v3.2  

（辻野 2010; Tsujino et al. 2010） 

 計算領域 北緯75度～南緯75度 全球域 

水平解像度 東西１度、南北0.3～１度 東西１度、南北0.3～0.5度 

鉛直解像度 50層 52層＋海底境界層1層 

海氷モデル 無し（海氷域は気候値を与える。） 熱力学モデル(Mellor and Kantha 1989) 

力学モデル: 弾粘塑性体モデル (Hunke 

and Dukowicz 1997; Hunke and Lipscomb 

2006) 

カップラー カップラー名 無し（カップラー不使用） Scup (Yoshimura and Yukimoto 2008) 

 結合間隔 １時間 １時間 

大気初期値 JRA-25/JCDAS (Onogi et al. 2007) JRA-55 (古林ほか 2015; Kobayashi et 

al. 2015) 

海洋初期値 MOVE/MRI.COM-G MOVE/MRI.COM-G2 

陸面初期値 ERA15 によるオフライン陸面積分月別

気候値 

JRA-55陸面解析値 

温室効果ガス CO2経年変化b 温室効果ガス６種 b (CO2, CH4, N2O, 

CFC-11, CFC-12, HCFC-22)、RCP4.5シナ

リオ 

アンサンブル手法 大気BGM (Chikamoto et al. 2007) 

＋海洋初期摂動とLAF法の組み合わせ 

海洋初期摂動は大気BGM法による強制摂

動を使用して作成。 

大気BGM (Chikamoto et al. 2007) 

＋海洋初期摂動とLAF法の組み合わせ 

海洋初期摂動は大気BGM法による強制摂

動を使用して作成。 

確率的物理過程強制法（米原 2010） 

現業ルーチンアンサンブル

数 

51メンバー 

１初期日あたり９メンバー、直近６初期

日のアンサンブルを組み合わせる。 

51メンバー 

１初期日あたり13メンバー、直近４初期

日のアンサンブルを組み合わせる。 

再予報期間 32年 (1979～2010年)  36年 (1979～2014年)c 

再予報初期日、メンバー数 毎月末、15日頃の海洋同化解析値が存在

する日の00UTC（年24初期日）。各初期月

あたり２初期日（各５メンバー）のアン

サンブルの組み合わせた計10メンバー

アンサンブル。 

毎月末、15日頃の海洋同化解析値が存在

する日の00UTC（年24初期日)d。各初期

月あたり２初期日（各５メンバー）のア

ンサンブルを組み合わせた計10メンバ

ーアンサンブル。 

再予報予測期間 210日（２月初期月） 

180日（３月、９月初期月） 

150日（４月、10月初期月） 

120日（上記以外の月） 

コントロール実験のみ16か月積分（エル

ニーニョ予測用） 

420日（全初期月） 

エルニーニョ予測の再予報を兼ねる。 

a 結合モデルとしての性能向上のため、物理過程に変更が加えられている。詳細は本文を参照のこと。 

b 水蒸気は放射過程において考慮されている。 

c モデルのキャリブレーション（系統誤差の評価、平年値作成等）には、1981～2010 年の 30 年間を使用。 

d 毎月末の直近の半旬初期日とし、JMA/MRI-CPS1 と異なる場合がある。詳細は第 1.4.1 項参照のこと。 
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用等、多くの点が改良されている。更に、新モデ

ルでは大気、海洋、陸面過程に加え、海氷過程に

ついても海氷モデルを結合することで、海氷の時

間発展を陽に予測できるようになった。よって、

正確には新モデルは「大気・海洋・陸面・海氷結

合モデル」と呼ぶことができるであろう。以下、

季節予報モデルの構成要素である大気モデル、海

洋モデル、海氷モデルの仕様及び大気モデルと海

洋モデルの結合方法（カップラー）について詳し

く述べる。 

  

（２）季節予報モデルの仕様 

ア．大気モデル 

大気モデルは気象庁全球モデル（岩村 2008）を

基に季節予報モデルとして利用するために改良・

調整を加えたものである。 

大気モデルの解像度について、水平格子間隔を

旧モデル(JMA/MRI-CGCM1)の約180kmから約110km

に、鉛直解像度を40層（モデル上端0.4hPa）から

60層（モデル上端0.1hPa）に高解像度化した。第

1.2.2図の白点はJMA/MRI-CGCM2の大気モデルの格

子点を示す。適合ガウス格子の導入（宮本 2005; 

岩村 2008）により極付近の格子間隔の密集が緩和

され計算が効率化された。 

また、物理過程も多くの点を改良した。まず、

大気モデルのバージョンをGSM0603からGSM1011C

へ変更したことにより、GSM1011Cに導入されてい

たエーロゾル気候値の改良、重力波抵抗スキーム

の定数の変更が適用されている。それに加え、積

雲対流過程の雲底マスフラックスの予測式の変更、

積雲の雲底以下のエントレインメント・デトレイ

ンメントを考慮してプリュームのエネルギーを計

算するサブクラウドモデルの導入(Jacob and 

Siebesma 2003)、短波放射スキームにおける雲オ

ーバーラップの変更(Nagasawa 2013）、層積雲スキ

ームの変更(Kawai 2013)、新しい海面境界層スキ

ーム(Fairall et al. 2003)とSST日変化スキーム

(Takaya et al. 2010)の導入等の変更を加えた。

これらの改良により放射フラックス収支、降水分

布等が大幅に改善された。モデルの性能評価につ

いては第1.4節で述べる。 

新モデルでは温室効果ガス(GHG)濃度の経年変

化を精緻に扱うように改良した。変更前の旧モデ

ルではGHGのうち二酸化炭素(CO2)の経年変化のみ

を考慮していた。CO2と海面水温の上昇に伴う水蒸

気の増加により気温の上昇トレンドはある程度再

現されるものの(Compo and Sardeshmukh 2009)、

気温の上昇トレンドを更により良く再現するため

にはCO2以外の温室効果ガスについても経年変化

を考慮するのが望ましい(Doblas-Reyes et al. 

2006; Liniger et al. 2007）。そこで、新モデル

では温室効果ガス６種（CO2、メタン(CH4)、一酸

化二窒素(N2O)、トリクロロフルオロメタン

(CFC-11)、ジクロロジフルオロメタン(CFC-12)、

クロロジフルオロメタン(HCFC-22)）の全球平均濃

度を気候変動に関する政府間パネル（IPCC）第５

次評価報告書の気候変動予測の濃度シナリオの１

つであるRCP4.5シナリオの設定によって与える

（Van Vuuren et al. 2011; 第1.2.3図）。2005年

以前の温室効果ガス濃度は観測に基づいた値であ

る。温室効果ガス濃度の経年変化を与えたことに

よる予測への影響については第1.3.2項で示す。 

 

 

 

 

第1.2.2図 新季節予測モデル(JMA/MRI-CGCM2)の大気

モデル格子点配置 

図中の白点は、大気モデルの水平格子の位置を示す。

陰影は2007年８月31日を初期値とする2007年９月の月

平均海面水温及び海氷密接度予測値。 
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イ．海洋モデル 

海洋モデルは気象研究所海洋・地球化学研究部

で開発されたMRI.COM v3.2 (Tsujino et al. 2010)

を使用する。このモデルでは三極座標系2を用いて、

結合モデルにおける海洋モデルの計算領域を全球

域に拡張した(旧モデルでは南緯75度～北緯75度)。

また、水平解像度については南北方向の格子間隔

の最大値を１度から0.5度に高解像度化すること

で赤道0.3度～中高緯度0.5度となった。東西方向

の格子間隔は１度（約100km）から変更していない。

鉛直層数は旧モデルの最大50層から52層(＋海底

境界層)に変更した（第1.2.1表）。力学の移流スキ

ームについてはUTOPIA（水平方向）、QUICKEST（鉛

直方向）から数値拡散のより小さいSOMスキームに

変更した(Tsujino et al. 2010)。 

次に海洋モデルの物理過程について述べる。混

合層スキームには旧モデルと同じNoh-Kimスキー

                                                      
2 ３つの特異点を陸に配置することにより、海洋モデル

の計算に有効な座標系 

ム(Noh and Kim 1999)を使用するが、パラメータ

の調整により太平洋赤道域の水温躍層の再現性を

改 善 し た 。 ま た 、 等 密 度 面 混 合 に お い て

Gent-McWilliamsスキーム(Gent and McWilliams 

1990)の係数をVisbeck et al. (1997)に従ってパ

ラメータ化することにより黒潮続流域などで水温

バイアスが軽減した。そのほか、海底境界層の導

入(Nakano and Suginohara 2002)や千島列島付近

での鉛直拡散係数の調整が行われている。風応力

計算のバルク式にはKara et al. (2000)に代えて

Large and Yeager (2004)を採用し、さらに海面で

の流速を考慮した相対風速から風応力を計算する

よう変更した。放射過程において日射の入射角分

布と日変化を考慮するスキーム(Ishizaki and 

Yamanaka 2010)を導入した。MRI.COMの改良の詳細

については辻野(2010)を参照されたい。 

 

ウ．海氷モデル 

使用する海氷モデルは気象研究所海洋・地球化

第 1.2.3 図 新モデル(JMA/MRI-CGCM2)に与える温室効果ガス濃度の経年変化 

気体名は凡例を参照。単位はグラフ毎に異なる。 
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学研究部で開発された。海氷の生成及び融解過程

を求める熱力学モデルは Mellor and Kantha 

(1989)に従う。運動方程式に基づく力学モデルに

は弾粘塑性体モデル(Hunke and Dukowicz 1997; 

Hunke and Lipscomb 2006)を採用している。これ

らのモデルを使用して海氷の厚さ別に５つのカテ

ゴリーに分割した海氷面積、海氷厚、海氷温度等

の時間発展を解く。 

 

エ．カップラー 

カップラーは気象研究所で開発されたScup 

(Simple Coupler; Yoshimura and Yukimoto 2008)

を使用する。大気モデルと海洋モデルの間で物理

量の交換を行う結合間隔は旧モデルと同じく１時

間である。海面フラックスの計算は、大気海洋間

の相対風速を用いて海面フラックスを算出するこ

とで海流の効果を考慮するよう変更した。大気モ

デルから海洋モデルに渡す変数については旧モデ

ルと同等であり、海面水温、降水量、顕熱フラッ

クス、潜熱フラックス、短波放射フラックス、長

波放射フラックス及び運動量フラックスである。 

新モデルではこれまで旧モデルで用いていたフ

ラックス修正（平井と伊藤 2013）を適用しない。

フラックス修正とは、人為的に結合モデルにおけ

る海面フラックスの誤差を修正し、海面水温の誤

差を低減することにより、より現実的な気候状態

を維持するものである。フラックス修正の是非に

ついては専門家の間でも意見が分かれるところで

はあるが、以下の理由によりフラックス修正を使

用しないこととした。 

・新モデルの再予報において、フラックス修正を

使用せずに変更前のJMA/MRI-CPS1を上回るエルニ

ーニョ・南方振動(ENSO)、季節予測の精度が得ら

れた。 

・フラックス修正量の算出には追加の計算資源を

要する。 

・数値予報システムを構築するにあたり、理想的

には人為的な修正は施さないほうが望ましいと考

えられる。 

 

（３）初期条件 

大気モデルの初期値には気象庁55年長期再解析

（JRA-55; 古林ほか 2015; Kobayashi et al. 2015）

を使用する。これにより再予報、現業運用を通じ

て高品質で均質な解析値を得ることができる。具

体的には、JRA-55の1.25度等緯度経度格子の気圧

面データ（43層、最上層0.1hPa）を大気モデルの

計算格子（水平TL159、鉛直60層）に変換して初期

値として使用する。今回、大気初期値の作成に使

用する気圧面データを従来の23層（最上層１hPa）

から43層（最上層0.1hPa）に変更することで、よ

り鉛直方向に内挿誤差の小さい初期値が得られる

ようになった。また、計算格子への変換の前にBGM

法（第1.2.5項）で作成した摂動を加えることで、

アンサンブル予報のための複数の大気初期値を得

ることができる。陸面モデルの初期値にはJRA-55

の陸面解析値を利用する（初期値化）。陸面モデル

の初期値化による予測精度への影響については第

1.3.3項で示す。 

海洋モデルの初期値にはJRA-55を大気強制力と

した海洋データ同化システムによる解析データを

使用する（第1.2.4項）。海氷モデルの初期値は、

海洋データ同化システムによって海水温、塩分を

同化することで作成される。この海氷モデルの初

期値の作成において海氷密接度、海氷厚等の観測

値は利用していない。 
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1.2.4 海洋データ同化システム 

本項では、新しい季節アンサンブル予報システ

ム(JMA/MRI-CPS2)の一部として導入された、海洋

データ同化システム MOVE/MRI.COM-G2 （以下 

MOVE-G2 と略記）の仕様を記述し、次に、1958～

2012 年の 55 年間を対象に行った MOVE-G2 の再解

析の概要とその結果について記述する。 

 

（１）MOVE/MRI.COM-G2 の仕様 

MOVE-G2 は従来運用していた MOVE/MRI.COM-G

（以下 MOVE-G; 石崎ほか 2009）の後継として、

気象研究所海洋・地球化学研究部で開発された。

以下の記述にあたっては、Toyoda et al. (2013)

を参考にした。 

MOVE-G2 は、海洋モデルや解析に使用する統計

値、同化スキームなどにおいて、いくつかの変更

はあるものの、データ同化手法の大枠は MOVE-G

とほぼ同じである。その概要を述べると、まず、

海洋モデルによる予報計算を実行し、水温・塩分

の第１推定値を得る。次に、水温・塩分の第１推

定値と観測値から、水温・塩分の鉛直結合経験的

直交関数(Empirical Orthogonal Function : EOF)

モードを利用した３次元変分法による客観解析を

行う(Fujii and Kamachi 2003)。最後に、客観解

析結果に基づいて、IAU(Incremental Analysis 

Updates; Bloom et al. 1996)手法によって、水温・

塩分値を修正しながら海洋モデルによる予報計算

を再び実行し、解析値を得る、というものである。

なお、同化期間は 10 日間（２月 29 日を含む場合

は 11 日間）である。 

MOVE-G2 で同化するデータは次の通りである。

海面水温のデータは、COBE-SST(Ishii et al. 

2005)の海面水温解析値である。表層水温・塩分の

現場観測データは、2012 年までは World Ocean 

Database 2009 (WOD2009; Boyer et al. 2009)お

よ び Global Temperature-Salinity Profile 

Program Database (GTSPP; Hamilton 1994)から得

られたデータである。一方、2013 年以降および現

業運用期間は主に全球通信システム(Global 

Telecommunication System : GTS)上のデータを地

球環境・海洋部海洋気象課海洋気象情報室で処理

した現場観測データを使用する。 

これらの水温・塩分のデータに加え、1992 年９

月以降は、衛星に搭載された海面高度計による海

面高度偏差データ(CLS 2012)も使用した。使用し

た衛星と期間は第 1.2.4 図の通りである。なお、

再解析実行中の 2014 年に海面高度偏差データの

基準の平均期間が 1993～1999 年から 1993～2012

年に変更された。そのため、2012 年までの再解析

では 1993～1999 年基準のデータを用い、2013 年

以降の再解析とルーチンでは 1993～2012 年を用

いる。各期間の解析では使用する平均海面力学高

度の定数データを使い分ける。なお、2010～2012

年については、1993～2012 年基準のデータを用い

第 1.2.4 図 使用した衛星搭載海面高度計データの履歴 
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た同化実験も行い、結果に大きな違いのないこと

を確認している。 

次に、MOVE-G から MOVE-G2 への変更点を述べ

る。 

 

ア．海洋モデルの更新、解析範囲の全球への拡張、

海氷モデルの導入 

MOVE-G2 の海洋モデルは、第 1.2.3 項の大気海

洋結合モデル（JMA/MRI-CGCM2）の海洋部分と同じ

である。従来システムでは、極域の海洋は計算領

域から外れていたが、新しい海洋モデルは三極座

標系を用いて全球海洋を計算領域とし、緯度方向

および鉛直方向に高解像度化した。また、MOVE-G2

でも力学的な海氷モデル（第 1.2.3 項）を導入し

たが、海氷観測データの同化は行わず、海氷の場

は、データ同化の結果得られた水温・塩分場と適

合するように、海氷・海洋モデルの力学を通して

調節される。 

 

イ．鉛直結合 EOF モード統計値の改善 

鉛直結合 EOF モードについては、水塊分布に基

づいて分割した海域の各々について、現場観測に

基づくデータから計算している。MOVE-G2 の導入

にあたって、海域の分割方法を見直し、EOF モー

第 1.2.6 図 中部太平洋赤道域（第 1.2.5 図赤矢印で示した海域）における鉛直結合 EOF モード 

過去の観測データから水温・塩分の変動の特徴を抽出したもので、これを用いて、まばらな観測から鉛直分布を

推定する。上段が MOVE-G、下段が MOVE-G2。左から順に第１、第２、第３、第４モード。実線が水温、破線が塩

分。下段は月別に色分けを行っている。 

第 1.2.5 図 （左）MOVE-G、（右）MOVE-G2 の鉛直結合 EOF モード海域分割 

左図の極域の灰色域は解析対象範囲の外側であることを示す。右図赤矢印は第 1.2.6 図参照。 
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ドの統計方法も変更した。 

MOVE-G および MOVE-G2 の海域分割は第 1.2.5 図

の通りである。MOVE-G と比べると、MOVE-G2 はよ

り詳細に海域分割がなされ、40 海域から 57 海域

と海域数が増えている。また、EOF モードの統計

方法を変更し、その季節変化を考慮できるように

した。第 1.2.6 図に MOVE-G、MOVE-G2 それぞれの

EOF モードを示す。MOVE-G では、EOF モードは年

間を通じて同じものを使っていたが、MOVE-G2 で

は、図で示されるような月別の EOF モードを計算

し利用している。 

 

ウ．データ同化手法の改善 

データ同化手法の改善として、バイアス修正ス

キーム(Fujii et al. 2012)の導入、FGAT(First 

Guess at Appropriate Time)スキーム(Lorenc and 

Rawlins 2005)の導入、海面高度データへの全球淡

水補正スキーム(Kuragano et al. 2014)の導入、

同化修正を行うモデル最深層の変更が挙げられる。 

バイアス修正スキームとは、毎回の解析で計算

されるインクリメント(解析値と第１推定値との

差)の平均的な値をバイアスとして、３次元変分法

の計算に先立って海洋モデルの予報計算の結果を

修正するものである。具体的には、ある同化期間

のインクリメントと前回の同化期間のバイアス

（初回はゼロ）との間で重みつき平均をとること

でバイアスを計算する。重みは過去のインクリメ

ントのバイアスへの影響が５年（再解析のはじめ

の数年は１年）のスケールで減衰するように設定

している。常に同符号のインクリメントが解析さ

れるようなバイアスがある場合には、バイアスを

軽減し、解析精度向上に効果がある。 

FGAT スキームは、第１推定値として観測時刻に

正確に対応する時刻の予報値を利用するものであ

る。MOVE-G では、第１推定値として、観測日に関

係なく、同化期間の中央時刻における予報値を利

用していたが、MOVE-G2 では観測と同日の予報値

を利用する。このスキームを採用することにより、

観測の情報をより適切にモデルに取り入れること

ができるようになる。 

全球淡水補正スキームは、海面高度計データの

海面高度偏差における海洋モデルでは表現できな

いプロセスの寄与を補正するスキームである。具

体的には、海洋の淡水増加による海面高度の上昇

トレンドと、風応力に対する順圧的な応答による

海面高度の季節変化について補正を行う。このス

キームにより、MOVE-G における近年の熱帯域の高

温バイアスを解消することが期待できる。 

最後に、同化修正を行うモデルの層は、MOVE-G

では海面から水深 1500m までとしていたが、

MOVE-G2では海面から水深1750mまでに変更した。

この変更は、近年のアルゴ観測網（海面から 2000

ｍ深までの水温・塩分を十日に一度観測するアル

ゴフロートを 3000 個以上世界の海に展開してい

る）の整備によって、水深が深いところの観測デ

ータが十分に増えてきたことに対応するものであ

る。 

 

エ．大気外力データの変更 

大気外力として MOVE-G ではヨーロッパ中期予

報センター(ECMWF)の ERA-40 再解析（1978 年以

前；Uppala et al. 2005）、JRA-25 長期再解析（1979

～2004 年；Onogi et al. 2007）と、気象庁気候

データ同化システム(JCDAS;2005 年以降)の日別

値を組み合わせて利用していた。MOVE-G2 では

JRA-55(Kobayashi et al. 2015)の６時間値に変更

した。この変更により、50 年以上にわたる海洋再

解析を行う上で、データの不連続がなくなり、均

質な大気強制力で実施することが可能となった。

さらに、より短い時間スケールの大気変動を強制

として与えることができるようになった。 

ただし、短波・長波放射フラックスについては、

National Aeronautics and Space Administration 

/ Global Energy and Water Cycle Experiment 

(NASA/GEWEX)の Surface Radiation Budget (SRB) 

Release-3.0 の衛星観測(Stackhouse et al. 2011)

と比較して JRA-55 にバイアスが見られ、海洋モデ

ルの外力に用いると極域の海氷を過少にすること

がわかった。そのため、この衛星観測に合うよう

JRA-55 の放射フラックスを補正して海洋モデル
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に与えている。また、太陽高度の日変化の効果を

海洋モデル内で計算する(Ishizaki and Yamanaka 

2010)ため、放射フラックスのデータとしては日平

均値を与える。 

 

（２）海洋再解析 

海洋解析値の品質調査や JMA/MRI-CGCM2 の再予

報の海洋初期値作成のため、1958～2012 年を対象

に MOVE-G2 による海洋再解析を行った。なお、バ

イアス修正スキームには十分なスピンアップが必

要なため、1958～1967 年の 10 年間をスピンアッ

プ期間とした。 

前述の通り、同化期間は 10 日間であるが、結合

モデルの海洋初期値を５日ごとに作成できるよう

にするため、解析期間を５日ずらした２系統の計

算を実行した。最終的に海洋解析値として使用す

るものは、この２系統の解析値を平均したもので

ある。この MOVE-G2 の再解析結果の検証のため、

MOVE-G の再解析データ、Ishii and Kimoto(2009)

の客観解析データ（以降、IK09 と呼ぶ）、英国気

象局ハドレーセンターの客観解析データ(EN3; 

Ingleby and Huddleston 2007)を使用した。 

第 1.2.7 図に MOVE-G、MOVE-G2 と IK09 の表層貯

熱量（水深 300m までの平均水温；OHC）の年平均

気候値（統計期間：1981～2010 年）の差を示す。

MOVE-G2 は MOVE-G と比べて全球的に IK09 に対す

る差が小さくなっていることがわかる。特に、

MOVE-G で太平洋赤道域、インド洋熱帯域、黒潮・

メキシコ湾流など西岸境界流の流れる各大洋の西

岸付近、南大洋など、IK09 と比べて高温バイアス

が見られた海域において、MOVE-G2 ではその高温

バイアスが縮小している。 

第 1.2.8 図は、MOVE-G、MOVE-G2 の赤道に沿っ

た表層水温の IK09 に対する年平均気候値（統計期

第 1.2.7 図 (a)MOVE-G、(b)MOVE-G2 と IK09 の表層貯熱量（300m 深までの平均水温(℃)；OHC）の年平均気候値

の差 

気候値の統計期間は 1981～2010 年の 30 年間。 

第 1.2.8 図 第 1.2.7 図に同じ。ただし、赤道に沿った水温(℃)の鉛直断面図 

各図の右側に東西平均した水温差を示す。紫色の実線は 20℃の等温線を示す。 
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間は 1981～2010 年の 30 年間）の差である。この

分布においても、IK09 との差は MOVE-G2 のほうが

全体的に小さくなっている。特に、水温躍層付近

の差が太平洋に限らず、インド洋、大西洋におい

ても縮小している。 

以上のことは、MOVE-G2 のほうが MOVE-G より

IK09 と整合的な気候値分布になったことを示し

ている。なお、図は省略するが、上記の傾向は比

較対象を EN3 とした場合でも同様に見られた。 

第 1.2.9 図は、太平洋赤道域で平均した OHC の

時系列である。MOVE-G では、1980 年代前半以前及

び 2000 年代後半以降において、IK09 や EN3 と比

較して高温バイアスがあった。一方、MOVE-G2 で

はこの高温バイアスが解消し、他解析との整合性

が向上した。また、季節変化や年々変動について

も、全期間を通して MOVE-G2 は他解析と整合的で

ある。特に、太平洋赤道域に TAO/TRITON ブイが展

開され始めた 1980 年代の後半以降は、MOVE-G2 と

他解析との差がそれ以前と比べて小さくなってい

る。 

MOVE-Gから MOVE-G2への変更により高温バイア

スが解消した背景としては、データ同化スキーム

の改善の貢献が大きい。1980 年代前半以前の高温

バイアスは、表層水温の観測データが十分に無か

ったために、データ同化を通じて海洋モデルを適

切に修正できなかったことが要因として挙げられ

る。MOVE-G2 では、海洋モデルの高解像度化によ

り水温躍層付近の再現性が向上したことと、バイ

アス修正スキームの導入により海洋モデルのバイ

アスを適切に評価して修正できるようになったこ

となどが改善に寄与したと考えられる。 

一方、2000 年代後半の高温バイアスの低減には、

全球淡水補正スキームの寄与が大きいと考えられ

る。前述の通り、海面高度計が観測する水位偏差

には海洋モデルが表現できない長期トレンド成分

と風応力変化に対する順圧応答の季節変化成分が

含まれる。MOVE-G ではこれらの成分を除去せずに

データ同化を行ったために、特に長期トレンド成

分の影響により表層水温を高く解析した可能性が

ある。MOVE-G2 ではこれらの成分を除去する全球

淡水補正スキームを導入したため、高温バイアス

が解消したと考えられる。 

解析精度の向上を確認するため、太平洋赤道域

における水深１m、100m、200m の水温インクリメ

第 1.2.9 図 太平洋赤道域（5˚S～5˚N、120˚E～80˚W）で平均した表層貯熱量(℃)の時系列 

上の時系列は各解析で計算した表層貯熱量（鉛直スケールは左側）を示し、赤が MOVE-G2、緑が MOVE-G、紫が IK09、

青が EN3 である。下の時系列は MOVE-G2 と各解析の差（鉛直スケールは右側）を示し、緑が MOVE-G、紫が IK09、

青が EN3 との差である。 
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ントの推移を第 1.2.10 図に示す。MOVE-G2 は

MOVE-G に比べ、各層の水温インクリメントが縮小

しており、このことは解析精度が向上しているこ

とを示している。このインクリメントの縮小は、

MOVE-Gから MOVE-G2にかけて行った変更が総合的

に効いた結果と考えられる。 

 

（３）今後の課題 

現実の水温・塩分場とモデルの力学がよりよく

整合するために、データ同化手法の高度化や、モ

デルの高解像度化などによる再現性の向上が必要

である。次期季節アンサンブル予報システムでは、

これらの改善を検討し、運用可能な中で最適のも

のを導入する計画である。 

海氷については、より現実に近い解析値を得る

ために、海氷密接度などの観測値を反映させるこ

とが必要である。次期システムでは、海氷密接度

の同化を導入することを計画している。 

 

第 1.2.10 図 太平洋赤道域（5˚S～5˚N、120˚E～80˚W）
で計算した水温インクリメントの二乗平均平方根(℃)

の時系列（1980～2012 年） 

左上が水深 1m、右上が水深 100m、左下が水深 200m で、

黒線が MOVE-G、赤線が MOVE-G2 を示す。時間方向に１

年間の移動平均を行っている。 
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1.2.5 アンサンブル手法 

（１）はじめに 

新システムは旧システムと同様に成長モード育

成法（Breeding of Growing Mode method: BGM法）

と時間ずらし平均法（Lagged Average Forecasting 

method: LAF法）を用いて51メンバーのアンサンブ

ルを構成している。さらにモデルの不完全性を考

慮したモデルアンサンブル（確率的物理過程強制

法）も新たに導入した。本項ではモデルアンサン

ブルの導入、BGM法を用いた大気及び海洋初期摂動

の作成手法、旧システムからのLAF法の変更につい

て述べる。アンサンブル手法の概論については平

井と伊藤(2013)を、旧システムにおけるアンサン

ブル手法については高谷(2010)をあわせて参照さ

れたい。 

 

（２）確率的物理過程強制法の導入 

モデルアンサンブルはモデルの不完全性を考慮

するアンサンブル手法である。新システムではモ

デルアンサンブルのうち物理過程の不確実性を表

現する確率的物理過程強制法を季節予報システム

として新たに採用した。確率的物理過程強制法は

予報モデルの物理過程で計算された予報変数（気

温、比湿、風）の時間変化率をある一定の幅でラ

ンダムに変化させる手法である。この確率的物理

過程強制法は週間アンサンブル予報システム及び

１か月アンサンブル予報システムに導入されてお

り（米原 2010; 平井と伊藤 2013）、週間アンサン

ブル予報システム及び１か月アンサンブル予報シ

ステムにおいてアンサンブルのばらつき具合の指

標であるスプレッドの過小傾向を軽減するなど、

確率予測を改善した。新システムの開発において

も熱帯域（南緯20度～北緯20度）の200hPa速度ポ

テンシャルやNINO.3のスプレッドが明瞭に増大し、

RMSEに対するスプレッドの比にみられる過小傾向

が改善されることを確認した（図略）。なお、気象

庁の週間アンサンブル予報システム及び１か月ア

ンサンブル予報システムでは、その初期値に初期

摂動を加えないコントロールメンバーにおいて、

確率的物理過程強制法を適用しない設定となって

いるが、新システムでは確率的物理過程強制法を

適用したメンバーと適用しないメンバーの予測特

性に若干の差異が生じることを避けるために全メ

ンバーに確率的物理過程強制法を適用する。 

 

（３）アンサンブル初期値の作成 

 アンサンブル予報を行うには、メンバー数に応

じた複数の初期値を作成する必要がある。以下に

大気及び海洋のアンサンブル予報のための複数の

初期値（アンサンブル初期値）の作成手法につい

て述べる。 

 

ア．大気初期摂動の作成に用いる大気モデル・境

界値・初期値 

大気初期摂動の作成に用いる大気モデルの設定

は第1.2.3項で述べた大気海洋結合モデルの大気

モデルの設定とほぼ同じである。大気初期値には

JRA-55を使用した。使用する大気の気圧面データ

を従来の23層（最上層１hPa）から43層（最上層

0.1hPa）に変更することで、より鉛直方向に内挿

誤差の小さい初期値が得られるようになった。下

部境界条件の海面水温には直近のCOBE-SST解析値

(Ishii et al. 2005)を、海氷分布には同解析の気

候値を与える。なお、海面水温・海氷の気候値は

1981～2010年の日別平年値である。積雪や土壌水

分などの陸面初期値は旧システムで使用していた

オフライン陸面積分1月別気候値（1997～2007年平

均値）に代えてJRA-55の陸面解析値を使用した。 

 

イ．大気初期摂動の作成に用いるBGM法の概要 

中高緯度域と熱帯域では誤差成長の力学的起源

が異なることを考慮し、旧システムと同様に北半

球中高緯度域（北緯20度～90度）と熱帯域（南緯

20度～北緯20度）の初期摂動をそれぞれ別に求め

る。北半球中高緯度域では主に傾圧不安定波動の

誤差成長に起因する初期摂動を得るため、500hPa

高度の摂動成長を基に初期摂動を求める。一方、

                                                      
1 陸面モデルに大気解析値の地表面フラックス、降水等

を与えて長期間積分したもの。 
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熱帯域の摂動作成には気象庁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)を用いる。この方法では

熱帯域の200hPa速度ポテンシャルの誤差成長を基

に熱帯の季節内変動に関連した比較的長い時間ス

ケールで成長する初期摂動が得られる。これらの

手法は旧システムや１か月アンサンブル予報シス

テムと共通である。新システムでは北半球中高緯

度域については従来から２つ増えた６モード、熱

帯域については従来と同じく２モードの摂動を作

成し、これらの摂動を組み合わせて予測計算の初

期摂動として使用する。 

 

ウ．海洋のアンサンブル初期値の作成手法 

海洋のアンサンブル初期値は海洋データ同化シ

ステムに与える海面フラックス（熱・運動量フラ

ックス）に大気初期摂動の作成で得られた摂動成

分を加えて海洋データ同化を行うことで得る。具

体的には、熱帯大気摂動サイクルの30～48時間予

測値の大気摂動成分（摂動メンバーとコントロー

ルメンバーの差）をJRA-55地表面解析値の気温・

比湿・水平風に加算もしくは減算したものを使用

して海面フラックスを計算し、その海面フラック

スを用いて海洋データ同化を実行する。BGM法によ

り得られた２モードの熱帯域の大気摂動を用いて、

コントロールメンバー及び各大気摂動成分を加

算・減算した大気外力を用いることで計５パター

ンの大気外力に対応する初期摂動を含む海洋初期

値を求める。なお、これらの計算に北半球中高緯

度域の大気摂動は使用しない。 

 

（４）現業運用時の初期摂動 

 摂動メンバーの大気初期値にはJRA-55解析値に

摂動を加えたものを使用し、海洋初期値にはそれ

ぞれのメンバーの熱帯大気摂動に対応する摂動を

含む海洋初期値を使用する。 

 旧システムでは上述のBGM法により作成した４

モードの北半球中高緯度大気摂動、２モードの熱

帯大気摂動及び４パターンの海洋初期値を組み合

わせて８パターンの大気・海洋の初期値を作成し、 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

第 1.2.11 図 LAF 法によるアンサンブル予測の模式図 

上が旧システム (JMA/MRI-CPS1)、下が新システム 

(JMA/MRI-CPS2)の図。 

 

コントロールメンバーとあわせて９メンバーの予

測を実行していた。一方、新システムでは北半球

中高緯度大気摂動６モード、熱帯大気摂動２モー

ド、海洋初期値４パターンを組み合わせて12パタ

ーン作成し、コントロールメンバーを含む13メン

バーの予測を実行する。 

 

（５）LAF法の変更 

 新システムの現業運用時の総アンサンブルメン

バー数は51であり旧システムと同じである。ただ

し、１初期日あたりのアンサンブルメンバー数の

増加によりLAF法で用いる初期日の構成が変更さ

れる（第1.2.11図）。 

旧システムでは１初期日につき９メンバーの予

測を行い、直近６初期日分のアンサンブル予測か

ら合計51メンバーの結果を予測資料の作成に使用

していた（最古の初期日は６メンバーのみ使用す

る）。一方、新システムでは１初期日につき13メン

バーの予測を行い、直近４初期日の予測結果を使

用して合計51メンバーの結果を使用する（最古の

初期日は12メンバーのみ利用）。このため、従来の

アンサンブル手法に比べ、より新しい初期日の予

測を利用できる。 

 

1.2.6 季節アンサンブル予報システムの運用 

最後に季節アンサンブル予報システムの運用に

関して簡単に説明する。季節アンサンブル予報シ

ステムの運用は、海洋データ同化の実行部分と大
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気海洋結合モデルの予測計算の実行部分で構成さ

れる。 

まず、海洋データ同化システムについて述べる。

海洋データ同化の仕様は第 1.2.4 項に述べたとお

りである。海洋データ同化の解析期間（同化ウィ

ンドウ）は 10 日間であるため、互いに５日ずらし

た２系統の海洋データ同化を実行し、５日毎の最

終同化解析値による解析値及び速報同化解析値に

よる初期値を得る（石崎ほか 2009）。 

予測では、第1.2.5項で示したように気象庁の季

節アンサンブル予報システムではLAF法と他のア

ンサンブル手法を組み合わせている。LAF法を併用

して数回に分けて予測を実行することで、限られ

た計算機資源を有効に利用し、計算負荷を分散す

ることが可能となる。 

以上に述べた海洋データ同化と予測計算を５日

毎に繰り返して実行し、連続する４初期日の予測

を組み合わせることで51メンバーのアンサンブル

予測を行っている。 
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1.3 新システムの改善点1 

1.3.1 はじめに 

再予報（第1.4.1項）の対象期間である過去約30

年の期間においても、温室効果ガス(GHG)濃度の経

年変化による地球温暖化、北極域の海氷面積の減

少等、地球環境が著しく変化してきた。季節予報

では予報対象期間の大気及び海洋の状態を、過去

（気象庁では1981～2010年の30年間）の平均的な

状態からの隔たりとして予報する。したがって季

節予報システムではこうした「変わりつつある気

候」を再現・予測することが求められる。近年の

研究では従来の大気対流圏と海洋の予測シグナル

に加え、成層圏、陸面、海氷、人為起源・自然起

源の温室効果ガス(GHG)及びエーロゾル濃度、太陽

活動の変化等に予測可能性のシグナルがあること

が指摘されている。そこで、新システム(JMA/MRI- 

CPS2)ではこうした長期的な変化を含む過程のう

ち、GHG濃度の取り扱い方法、陸面モデルの初期値

化方法、海氷過程を改良し、それらの過程をより

精緻に表現することで予測精度の改善を図った。

本節ではそれらの効果について解説する。 

 

1.3.2 温室効果ガス(GHG)の経年変化の考慮 

（１）はじめに 

GHGは大気中において赤外域の放射を吸収・射出

する気体であり、地表面からの赤外線を吸収し熱

として蓄え、その一部を再び地表面に向けて赤外

線として射出することで地表付近の大気を暖める

働きをする。それらのGHGの中には人間活動により

産業革命後に増加したものがあり、その代表的な

ものとしては二酸化炭素(CO2)、メタン(CH4)、一

酸化二窒素(N20)、フロンなどが挙げられる。これ

らの気体の濃度は過去30年間においても大きく変

化しており（第1.2.3図）、地球全体の気候に大き

な影響を与えている。 

GHGの地球温暖化への寄与の大きさを評価する

際には、GHG濃度の変化に伴う対流圏界面における

放射収支の不均衡（下向きを正）を1750年の値を

                                                      
1 高谷 祐平 

基準にして評価する。これを放射強制力という（中

島と竹村 2009）。気候変動に関する政府間パネル

(IPCC)第５次評価報告書第１作業部会報告書 

(IPCC 2013)による2011年時点のよく混合された

GHG（CO2、CH4、N2O、フロン等）の濃度変化による

放射強制力は、寄与の大きい順にCO2（約1.82 W/m2）、

CH4（約0.48 W/m2）、N2O（約0.17 W/m2）となって

いる。これら３種の気体でよく混合されたGHGの放

射強制力の約87%を占める。 

こうしたGHG濃度の変化及びそれによる放射強

制力は、特に対流圏下層気温、地上気温の温暖化

傾 向 に 影 響 す る こ と が 指 摘 さ れ て い る

(Doblas-Reyes et al. 2006; Liniger et al. 2007)。

Doblas-Reyes et al. (2006)はヨーロッパ中期予

報センター(ECMWF)の大気海洋結合モデルを使用

し、GHG濃度を一定にした場合と経年変化を考慮し

た場合の予測実験を行い、経年変化を考慮した場

合のほうが対流圏下層気温のトレンドを現実に近

く再現することを報告している。またLiniger et 

al. (2007)は同様の実験により地上気温トレンド

の再現性を調べ、GHG濃度の気温トレンドへの影響

は北半球夏季の陸上気温に顕著に現れることを報

告している。 

こうした研究結果を受け、新システムではGHG

濃度を旧システム(JMA/MRI-CPS1)より精緻に扱う

ように変更した。旧システムでは放射強制力の寄

与が最も大きいCO2の経年変化のみを考慮してい

た。一方、新システムではCO2、CH4、N20、トリク

ロロフルオロメタン(CFC-11)、ジクロロジフルオ

ロメタン(CFC-12)、クロロジフルオロメタン

(HCFC-22)の６種類の温室効果ガスの経年変化を

考慮する。これらの気体濃度の経年変化はIPCC第

５次評価報告書の気候変動予測の濃度シナリオの

１つであるRCP4.5シナリオ(van Vuuren et al. 

2011)に従って設定する。なお、2005年以前のGHG

濃度は観測に基づく。それ以降のGHG濃度はシナリ

オに沿って与えるが、新システムが運用される目

先５年程度先まではRCPの各シナリオ（RCP4.5, 

RCP8.5等）間に大きな違いは無い。 

本項ではまず季節予報モデルによる温暖化トレ 
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ンドの再現性について述べる。さらに、温室効果

ガスの与え方の違いによる季節予測の精度への影

響について調査した結果を紹介する。 

 

（２）2m気温トレンドの評価 

まず、新旧システムで予測した2m気温（地上気

温）の線形トレンドを比較、評価する。新システ

ムでは６種類のGHG濃度の経年変化を考慮するの

に対し、旧システムではCO2濃度の経年変化のみを

考慮する。旧システムに与えるCO2濃度には、2007

年以前はゴダード宇宙科学研究所による観測値、

2008年以降は世界気象機関の温室効果ガス世界資

料センターの1997～2007年の観測値から推定した

トレンド成分を加算した外挿値を使用する（高谷 

2010a）。 

第1.3.1図に新旧システムによる夏季及び冬季

を対象とするリードタイム１か月の３か月平均予

測とJRA-55解析の2m気温トレンドを示す。新旧シ

(a)夏季 2m 気温トレンド(JRA-55) 

(c)夏季 2m 気温トレンド(JMA/MRI-CPS2) 

(e)夏季 2m 気温トレンド(JMA/MRI-CPS1) 

(b)冬季 2m 気温トレンド(JRA-55) 

(d)冬季 2m 気温トレンド(JMA/MRI-CPS2) 

(f)冬季 2m 気温トレンド(JMA/MRI-CPS1) 

第 1.3.1 図 2m 気温の線形トレンド 

左列は夏季（６～８月)、右列は冬季（12～２月）を対象とするリードタイム１か月の３か月平均 2m 気温と解析

の線形トレンド（K/年）。（上段）JRA-55 解析、(中段)新システム(JMA/MRI-CPS2)、(下段)旧システム(JMA/MRI-CPS1)

の結果。ハッチは t 検定でトレンドが信頼度 95%で有意であることを示す。対象期間は 1981～2010 年の 30 年間。 
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ステムを比較すると、新システムの上昇トレンド

のほうが全球的に大きく、解析の上昇トレンドに

近いのがわかる。 

 

（３）GHG濃度の感度実験の設定 

前述したとおり新システムでは旧システムに比

べ温暖化トレンドの再現性が向上した。そこで、

新システムを用いて、GHG濃度の経年変化を考慮し

た実験(GHG-VAR)とGHG濃度を一定とした実験

(GHG-CON) を Doblas-Reyes et al. (2006) 及 び 

Liniger et al. (2007)で影響が大きいと指摘され

ている夏季を対象に実施し、GHG濃度の扱い方の違

いによる影響を調査した。GHG以外の実験設定は新

システムの再予報（第1.4.1項）と同じである。た

だし、本実験では旧システムの再予報と条件を合

わせ、過去30年間（1981～2010年）の４/16、５/

１を初期日とするリードタイム１か月の夏季（６

～８月）の予測を比較した。GHG-CON実験のGHG濃

度は気象庁全球モデル(GSM1011C)の設定値2とし

た。 

 

（４）GHG濃度の感度実験の結果 

ア．2m気温トレンド 

第1.3.2図にJRA-55の2m気温解析、GHG-VAR実験

及びGHG-CON実験による３か月（６～８月）平均2m

気温予測の線形トレンドを示す。予測における線

形トレンドの計算には各年のアンサンブル平均値

を使用した。解析ではLiniger et al. (2007)と同

様に北半球の陸上で顕著に2m気温の上昇トレンド

がみられる。GHG-VAR実験では解析値に比べトレン

ドが過小であるものの、陸域における上昇トレン

ドがGHG-CON実験よりも良く再現されている。よっ

て、GHG濃度の経年変化を考慮した場合のほうが、

より現実的に2m気温の温暖化トレンドを再現でき

ることが確認できる。また、850hPaの気温におい

ても同様にGHG-VAR実験による温暖化トレンドの

再現性に改善がみられる（図略）。なお、全ての実

験において、海洋解析値（初期値）に温暖化トレ

                                                      
2 CO2：375 ppm、CH4：1750 ppb、N2O：280 ppb、CFC-11：

300 ppt、CFC-12：500 ppt、HCFC-22：200 ppt 

ンドが含まれるため、季節予報の時間スケールで

はこの海面水温のトレンドによる影響も2m気温の

上昇トレンドに含まれている。 

さらに、旧システムとGHG-CON実験の結果を比較

したところ、旧システムの陸上2m気温のトレンド

はGHG-CON実験より小さいことがわかった（図略）。 

 

 

 

 

第 1.3.2 図 夏季の 2m 気温の線形トレンド 

(a)は JRA-55 解析（第 1.3.1 図(a)と同じ）、(b)は温室

効果ガスの経年変化を考慮した実験（GHG-VAR 実験）の

リードタイム１か月の３か月予測（第 1.3.1 図(c)と同

じ）、(c)は温室効果ガスの経年変化を考慮しない実験

（GHG-CON 実験）のリードタイム１か月の３か月予測の

線形トレンド（K/年）。ハッチは t 検定でトレンドが信

頼度 95%で有意であることを示す。 
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第1.3.3図 夏季３か月平均2m気温予測のMSSS 

(a) は 温 室 効 果 ガ ス の 経 年 変 化 を 考 慮 し た 実 験

（GHG-VAR 実験）のリードタイム 1 か月の３か月予測、

(b)は温室効果ガスの経年変化を考慮しない実験

（GHG-CON 実験）のリードタイム１か月の３か月予測の

MSSS。(c)は GHG-VAR 実験と GHG-CON 実験の MSSS の差。 

 

 

これについては旧システムではCO2の経年変化が

考慮されているものの、極付近の海氷及び海面水

温が気候値に設定されていることが一因であると

考えられる（第1.3.4項）。 

 

イ．2m気温の予測精度 

第 1.3.3 図に夏季（６～８月）を対象としたリ

ードタイム１か月の３か月平均 2m 気温予測の平

均二乗スキルスコア (MSSS: Mean Square Skill 

Score; WMO 2010)を示す。MSSS は 1 に近いほど予

測精度が高いことを示す。全体的には GHG-VAR 実

験の予測スコアのほうが良く、特に GHG-VAR 実験

において温暖化トレンドの再現性が良いユーラシ

ア、グリーンランド上において MSSS が高い傾向が

ある（第 1.3.3 図(c)）。また、GHG-VAR 実験と

GHG-CON 実験について全球陸上域で面積重み付き

平均した MSSS は、それぞれ 0.102、0.074 であり、

GHG-VAR 実験の MSSS のほうが良い。また、アノマ

リー相関係数及び各種確率予測スコア等の他のス

コアについても GHG-VAR 実験のほうが良い（図略）。

以上の結果から、温室効果ガスの濃度変化を精緻

に扱うことは夏季の 2m 気温の予測精度の改善に

寄与することが確認された。 

 

（５）まとめ 

新モデルでは６種類の温室効果ガスの経年変化

を考慮する精緻化を行った。再予報期間の過去約

30年間において、温室効果ガスの経年変化は2m気

温及び対流圏下層気温の長期変化に明瞭に影響し

ている。夏季を予測対象とした比較実験により、

温室効果ガスをより現実的に扱うことで2m気温の

予測精度を改善できることが確認された。他の季

節においても新システムにおいて温暖化トレンド

の再現性が向上していることから、同様にGHG濃度

の精緻化が2m気温の予測精度の向上に寄与してい

ると考えられる。 

地球の気温変動に影響を及ぼす外部強制には本

項で調査した温室効果ガスのほか、自然起源及び

人為起源のエーロゾル、太陽活動等がある。今後

は、現在考慮されていないこれらの過程を扱うた

めの開発が望まれる。 
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1.3.3 陸面初期値化の導入 

（１）はじめに 

陸面の状態は季節予測において予測可能性の

源(source of predictability)の一つと考えられ

ており、初期の陸面状態を観測、解析された状態

に設定すること（初期値化）により、少なくとも

１か月程度先まで予測の改善が得られることが先

行研究によって指摘されている(Koster et al. 

2010; Koster et al. 2011; Guo et al. 2011)。

陸面の状態を表す要素のうち、特に土壌水分や積

雪の影響が大きいことが報告されている(Koster 

et al. 2011; Orsolini et al. 2013; Jeong et al. 

2013)。 

このように陸面過程の影響、陸面初期値化の重

要性が指摘される一方で、実際のモデル開発では

陸面モデルの初期値化が必ずしも大気の予測精度

を向上させるわけではなく、その効果は陸面モデ

ルの系統誤差や初期値の作成方法に依存すること

が報告されており(Koster et al. 2009; Materia 

et al. 2014)、陸面初期値化の開発の難しさの所

以でもある。これらの研究は予報モデルと整合的

な陸面初期値の必要性を指摘するものである。 

気象庁の季節予報システムの開発においても、

陸面初期値の取り扱いについてこれまで検討され

てきた。旧システムの開発時には、JRA-25長期再

解析の陸面解析値にアマゾン域の乾燥化等、品質

上の問題があったことからJRA-25の陸面解析値を

利用しないこととし、代わりにERA-15で駆動した

オフライン陸面積分の月平均気候値を利用するこ

とにした。 

新システムにおいては気象庁55年長期再解析

（JRA-55; 古林ほか 2015; Kobayashi et al. 2015）

の陸面解析においてアマゾンの乾燥化の問題が改

善されたことから、JRA-55の陸面解析値を使用し

て新季節予測モデルの陸面を初期値化することと

した。本項では陸面初期値化「あり」と「なし」

の実験を行い、陸面の年々変動を考慮することに

よる潜在的予測可能性、予測精度への影響を評価

する。 

 

（２）実験設定 

本調査では陸面の年々変動を考慮した解析値で

初期値化する実験（LAND-VAR実験）と年々変動を

考慮せず気候値を初期値とする実験（LAND-CON実

験）を実施した。LAND-VAR実験ではJRA-55の陸面

解析値を解像度変換して利用する。LAND-CON実験

ではLAND-VAR実験の初期値に用いた陸面解析値を

各初期日毎に30年分（1981～2010年）平均したも

のを初期値とする。初期月は再予報30年間 （1981

～2010年)の２、５、８、11月とし、各初期値とも

10メンバーアンサンブル実験を行った。 

 

（３）結果 

ア．陸上2m気温の予測精度 

前述したように陸面初期値化の影響は１か月程

度先まで影響があることが知られているため、こ

こでは、１か月目の陸上2m気温予測のアノマリー

相関係数についてLAND-VAR実験とLAND-CON実験の

差を示す（第1.3.4図）。改善がみられた地域と改

悪がみられた地域があるものの、５月初期月の予

測（第1.3.4図(b)）以外は中立か改善傾向である。

なお、平均二乗スキルスコア、ROC (Relative 

Operating Characteristics)面積スコア等の他の

スコアでも同様の傾向である（図略）。 

予測精度を定量的に比較するため、LAND-VAR実

験とLAND-CON実験について１か月目の陸上2m気温

予測のアノマリー相関係数の全球陸上平均を比較

した（第1.3.5図）。この結果からも、５月初期月

の予測を除き、陸面初期値化によりアノマリー相

関係数が改善していることがわかる。５月初期月

の予測精度が低下した要因については、今回の調

査では特定できていないが、陸面初期値の品質の

ほか、モデルの陸面-大気間の相互作用の再現性

(Zhang et al. 2011)等が関係する可能性がある。 

 
イ．陸上2m気温の潜在的予測可能性 

第 1.3.6 図に LAND-VAR 実験による２月、５月、

８月、11 月初期月の１か月平均 2m 気温の予測可

能性の指標 R の平方根（高谷 2010b; 本項の補足

を参照）を示す。この R は、モデルの全変動（全 
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第 1.3.5 図 ２月、５月、８月、11 月の１か月平均 2m

気温の全球陸上平均アノマリー相関係数 
LAND-VAR実験とLAND-CON実験のそれぞれのアノマリー

相関係数について面積重み付き平均により算出。 

 

分散）に対するアンサンブル平均の分散の寄与分

の割合から定義される。その平方根は、数値予報

モデルが完全かつアンサンブルメンバー数が無限

大という仮定の下でアンサンブル平均による予測

の期待されるアノマリー相関係数となる（杉 

2002）。R の平方根が大きい熱帯域の南米北部、ア

フリカ大陸の中部等では、おおむね 2m 気温のアノ

マリー相関係数が高いことが確認された（図略）。

陸面の年々変動シグナルによる予測可能性を見積

もるため、LAND-VAR 実験と LAND-CON 実験の R の

平方根の差を第 1.3.7 図に示す。LAND-VAR 実験で

は LAND-CON 実験に比べ、陸上域で広く R の増加し

た領域が見られ、陸面初期値の年々変動成分が陸

上 2m 気温の潜在的予測可能性を高めることがわ

かる。この R の上昇には 2m 気温のアンサンブル平

均の年々変動の分散（シグナル）の増加が寄与し

ており、陸面初期値が 2m 気温に影響することを示

す。R は熱帯域で大きい傾向があるが、陸面初期

値の年々変動を考慮すると、R の比較的小さい中

高緯度の陸上の方が、熱帯より R を大きくする（潜

在的予測可能性を増す）ことがわかる。すなわち、

第 1.3.4 図 ２月、５月、８月、11 月の１か月平均陸上 2m 気温のアノマリー相関係数の LAND-VAR 実験と LAND-CON

実験の差(LAND-VAR－LAND-CON) 

予測対象期間は全て予測１か月目（リードタイム０か月）。 
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これらの結果は陸面の状態が予測可能性の源とな

ることを示唆する。 

 

（４）議論とまとめ 

本調査では新システムを用いて、以下の点が確

認された。 

・領域、季節に依存するものの、予測１か月目（リ

ードタイム０か月）の 2m 気温の予測精度につい

て、年々変動を考慮した陸面初期値による予測

のほうが考慮しない予測に比べて全体的には精

度が高い。 

・理想化したモデル実験の結果によると、陸面の

初期状態は予測１か月目（リードタイム０か月）

の 2m 気温に対し予測可能性の源となる。 

なお、本調査では旧システムの陸面気候値を初

期値として使用した場合とJRA-55陸面解析値を

使用した場合の予測精度は比較していない。旧シ

ステムの陸面初期値の作成に使用したERA-15再

解析大気強制データは1995年当時のECMWFのデー

タ同化解析システムを基にしており、最新の気象

庁の４次元変分法データ同化システムを基にし

たJRA-55再解析大気強制データの方が優れてい

ると期待されることから、JRA-55ではより品質の

高い陸面解析値が得られていると期待される。よ

って、新システムではJRA-55の陸面解析値を陸面

初期値として利用することとした。 

また、季節予報にとって、再予報期間とリアル

タイム予測の運用期間において陸面解析値の品質

（気候場等）が異なるとリアルタイム予測の精度

を悪化させるため、陸面解析値の品質が均質であ

ることが望ましい。JRA-55気候同化システムは準

リアルタイムで運用が継続されているため、気象

庁の季節予報システムでは時間的により均質な陸

面解析値をリアルタイム予測に利用することがで

きる。 

 他機関では衛星観測による土壌水分の陸面同化

技術の開発、実用化が進んでいるところである。

気象庁においても今後、陸面データ同化の技術開

発を行うことにより、季節予測の精度を向上でき

ると期待される。 

第 1.3.6 図 LAND-VAR 実験による２月、５月、８月、11 月の１か月平均陸上 2m 気温の予測可能性 R の平方根 

予測対象期間は全て予測１か月目（リードタイム０か月）。 
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補足: 予測可能性の見積もり 

完全モデルを仮定した予測可能性の推定法を簡

単に紹介する。ここでは Rowell et al.(1995)に

よる予測可能なシグナルの分散を用いた決定論的

な予測可能性の見積もり方法を用いることにする。 
ここに十分な期間のアンサンブル予報の過去実

験が得られているとする。予測可能性を見積もる

ためには、数値モデルが完璧であると仮定する

（「完全モデル」の仮定）。この仮定のもと、数値

モデルを用いた模擬実験により、予測で得られる

情報（シグナル）の大きさから予測できる可能性

の度合いを見積もることができる。決定論的な予

測可能性を測るものさしとして代表的なものにア

ンサンブル平均の変動（シグナル）と各メンバー

の分散（ノイズ）を用いた指数がある。指数は以

下のように定義される。 

22

2

NS
SR


             （１） 

ここで、
2N はアンサンブルメンバー間のスプレ

ッドから見積もられる予測不可能な変動（アンサ

ンブル平均の不偏分散の平均値）、
2S はアンサン

ブル平均の年々変動から見積もられる予測可能な

変動を表し、
2

em （アンサンブル平均の不偏分散）

を用いて、それぞれ以下のように書ける。 


 





m

i

n

j
iij xx

nm
N

1 1

22 )(
)1(

1
    （２） 

2

1

2 )(
1

1 xx
m

m

i
iem 


 



         （３） 

222 1 N
n

S em             （４） 

なお、 ijx は i事例のメンバー jのデータ、mは事

例、 ix は jメンバーのアンサンブル平均、 xはア

ンサンブル平均の全事例平均を表す。 

第 1.3.7 図 ２月、５月、８月、11 月の１か月平均地上気温の予測可能性 R の平方根の LAND-VAR 実験と LAND-CON

実験の差(LAND-VAR－LAND-CON) 

予測対象期間は全て予測１か月目（リードタイム０か月）。 
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1.3.4 海氷モデル結合 

（１）はじめに 

北極域の海氷域面積は地球温暖化に伴い近年急

激に縮小している(Comiso et al. 2008; Stroeve 

et al. 2007)。特に海氷域面積が最小となる９月

に縮小傾向が顕著である。こうした海氷域面積の

縮小は中高緯度の大気循環に影響を及ぼすことが

指摘されている（例えば、Balmaseda et al. 2010; 

Hospsch et al. 2013; Inoue et al. 2012; Mori et 

al. 2014）。 

近年の観測、モデリング研究により海氷の局所

的、遠隔的な大気への影響が明らかになってきた。

海氷の大気への経年的な影響は特に海氷域の縮小

トレンドの大きい海域1に顕著に現れると考えら

れる。ハインドキャストの対象となる1980年代以

降において海氷域の縮小トレンドの大きな海域は

季節に依存しており、例えば、夏季～秋季には北

                                                      
1 北極の海域名については、第 1.3.8 図を参照。 

極海（ラプテフ海から東シベリア海）、冬季～春季

にはオホーツク海、バレンツ海での海氷縮小が顕

著である (Screen et al. 2013）。こうした海域の

海氷の大気への影響については、解析データ及び

数値予報モデルを使用して調査されている。例え

ば、夏季～秋季のバレンツ海から東シベリア海の

海氷の影響については、Honda et al. (2009)、Mori 

et al. (2014)、Hopsch et al. (2013)が、冬季～

春季のオホーツク海、バレンツ海の海氷の影響に

ついては、Honda et al. (1999)やAlexander et al. 

(2004)が調査している。 

こうした研究を受けて、季節予報における北極

域の海氷減少の大気への影響についても近年議論

されている(Balmaseda et al. 2010; Guemas et al. 

2014)。海氷は季節予報における予測可能性の源と

考えられるため、力学的海氷モデルの季節予報シ

ステムへの導入に向けて各国気象機関で開発が進

められており(Chevallier et al. 2013; Peterson 

et al. 2014; Sigmond et al. 2013; Wang et al. 

2013)、気象庁においても季節予報システムの開発

課題の１つであった。 

旧システム(JMA/MRI-CPS1)ではCOBE-SST解析

（以降、COBE; Ishii et al. 2005）の海氷密接度

気候値を下部境界条件に用いていた。新システム

(JMA/MRI-CPS2)では気象庁の現業季節予報システ

ムで初めて力学的海氷モデルを導入した。 

海氷モデルは気象研究所海洋・地球化学研究部

で開発されたものを使用した（Tsujino et al. 

2010; 第1.2.3項）。海氷初期値の作成手法は新た

に気象研究所海洋・地球化学研究部及び気候研究

部により開発された（第1.2.4項)。 

本項では新しく開発されたシステムによる海氷

の再現性及び大気への影響について述べる。 

 

（２）使用データ 

本調査では新システムによる再予報データ（第

1.4.1項）を解析した。海氷密接度の検証データに

はCOBE海氷密接度データ（水平１度格子）を使用

した。大気解析データにはJRA-55（古林ほか 2015; 

Kobayashi et al. 2015）を使用した。 

 
 

 
第 1.3.8 図 海氷域の合成図解析に使用する海域 

各海域は番号順に 1.北極中央部、2.グリーンランド海、

3.バレンツ海、4.カラ海、5.ラプテフ海、東シベリア海、

チュクチ海、6.ボーフォート海、7.北極諸島、8.ラブラ

ドル海、9.ベーリング海、10.オホーツク海。 
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（３）海氷予測の評価 

ア．海氷域面積の季節変化 

はじめに予測された海氷の面積の季節進行を評

価する。一般に海氷の面積の定義には海氷面積

(Sea Ice Area: SIA) と 海 氷 域 面 積 (Sea Ice 

Extent: SIE)がある。海氷面積は海氷密接度を考

慮した海氷の面積（「各格子の海氷密接度×格子の

面積」の総和）として定義される。一方、海氷域

面積は海氷密接度が 0.15 以上の領域の面積とし

て定義され、海氷域の広がりを表す。海氷域の季

節変化の再現性を調べるために、２月及び８月初

期月の 10 メンバー予測による北極域の海氷面積

及び海氷域面積のアンサンブル平均を第 1.3.9 図

に示す。モデルは冬季に海氷域が拡大し、逆に夏

季に海氷域が縮小するという季節変化を再現して

いる。また、北極の海氷の面積が最小となる夏季

には、予測された北極の海氷面積及び海氷域面積

共に解析に比べ過小な傾向がある。冬季には海氷

面積は概ね解析の範囲内で推移する一方、海氷域

面積は解析に比べ過小である。すなわち、冬季に

はモデルは解析よりも狭い領域で密な海氷が生成

される傾向がある。一方、南極域の海氷の面積は

南半球の冬季には解析よりも海氷面積が大きく、

南半球の夏季には海氷面積、海氷域面積が共に小

さい（第 1.3.10 図）。これらの傾向は他の初期値

の予測でもみられ、リードタイムに依存せず、予

測対象となる季節に共通の特性である。 

 

 
第 1.3.9 図 北極域における海氷の面積の季節変化 

10 メンバーアンサンブル平均による北極域における海氷の面積の予測（月平均）。色つきの線は、各年の予測を

示す。黒線は解析の平年値（1981～2010 年の 30 年平均）で、陰影は解析の最大・最小の範囲。単位は 106km2。

(a),(b)は２月初期月の予測、(c),(d)は８月初期月の予測、(a),(c)は海氷面積(Sea Ice Area)、(b),(d)は海氷

域面積(Sea Ice Extent)を示す。 
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イ．海氷密接度の気候特性 

第 1.3.11 図は北極域における９月と３月を予

測対象とするリードタイム４か月の予測及び解析

の海氷密接度の月平均気候値分布（1981～2010 年

の 30 年平均）と予測のバイアスを示す。海氷域面

積が最小となる９月には、モデル予測では海氷縁

付近、特に東シベリア海やチュクチ海で海氷密接

度が過小である。海氷域面積が最大となる３月に

は、モデル予測ではバレンツ海やグリーンランド

海、バフィン海、オホーツク海で海氷密接度が過

大である一方、カナダ北東沿岸、オホーツク海南

部では過小である。北極域全体の海氷面積はこれ

らのバイアスが打ち消し合うことで見かけ上解析

に近い値であるものの、海氷域面積はオホーツク

海南部やカナダ北東沿岸の負バイアスによって解

析より過小な値となっていると解釈される（第

1.3.9 図）。北極域の海氷密接度毎の海氷の割合

（第 1.3.12 図）をみると、モデル予測では解析に

比べて密接度が１に近い海氷を作りやすいという

特徴があることがわかる。 

次に、南極域のバイアスと気候値分布をみると

（第 1.3.13 図）、９月の予測では海氷縁付近を中

心に正バイアスを示しており、解析に比べて海氷

密接度が大きい。３月はモデル予測の海氷が解析

に比べてかなり少なく、第 1.4.3 項に示す北半球

冬季の南極周辺での海面水温の正バイアスにも対

応している。これらのバイアス特性は予測のリー

ドタイムにあまり依存しない。 

 

ウ．北極域の海氷域面積の年々変動 

 第 1.3.14 図に９月と３月の海氷域面積の年々

変動を示す。観測では９月は全月の中で最も海氷 

 
第 1.3.10 図 南極域における海氷の面積の季節変化 

第 1.3.9 図と同様。ただし、南極域の海氷の面積。 
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第 1.3.11 図 北極域の海氷密接度のバイアスと気候分布 

(a),(d)10 メンバーアンサンブル平均による海氷密接度バイアス（色）。紫（緑）線はリードタイム４か月予測

（解析）の海氷密接度気候値が 0.15 の等値線。(b),(e)10 メンバーアンサンブル平均の海氷密接度気候分布、

(c),(f)解析の海氷密接度気候分布。(a),(b)５月初期値の９月の予測、(d),(e)11 月初期値の３月の予測を示す。

統計期間は 1981～2010 年。 

 
第 1.3.12 図 北極域の海氷密接度毎の面積の割合 

(a)９月、(b)３月の海氷域面積に対する海氷密接度毎の面積の割合(%)。例えば横軸 0.8 は、海氷密接度が 0.7

より大きく 0.8 以下の面積の割合を示す。海氷密接度 0.9 までは 0.1 毎に、それ以上は、0.95、0.98、0.99、

1.0 の割合を描いている。黒線は解析、赤（緑）線は初期値に摂動を含まないコントロールランによるリードタ

イム１（４）か月の予測、灰色線は海洋同化(MOVE-G2)の値を示す。統計期間は 1981～2010 年。 
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域面積の減少トレンドが大きいが、モデル予測で

はこの減少トレンドを過小評価している。予測の

解析に対するアノマリー相関係数はリードタイム

１、４か月で共に 0.6 を超えており、統計期間中、

の海氷域面積の長期トレンドを除いて求めた偏差、

年々の変動を比較的よく再現している。３月は９

月よりも年々の変動が小さく、適切にトレンドを

再現しているため、トレンドを含めた予測精度は

高い（第 1.3.14 図(c)）。 

 全初期月の海氷面積の予測精度を第 1.3.15 図

に示す。平年値からの偏差では、冬季から春季に

かけての海氷域面積が大きい時期に精度が高く、

夏季の海氷域が小さい時期にアノマリー相関係数

が小さい傾向がある。一方、トレンドを除いた偏

差ではトレンドを含む偏差に比べ大幅にスコアが

低い。すなわち、海氷の予測精度の大部分はトレ

ンド成分による寄与によるものであるとわかる。

また、冬季から夏季の初めにかけて北極域の海氷

面積のアノマリー相関係数が小さく、８～10 月の

スコアは高い傾向がある。これらは先に述べたよ

うに、冬季から春季にかけてはモデルで適切に減

少トレンドを再現しているためであり、夏季は減

少トレンドを過小評価しているためであると考え

られる。 

 

エ．北極域の海氷域面積の予測可能性 

北極域の海氷域面積は季節～数年の時間スケー

ル で 予 測 可 能 性 が あ る と 指 摘 さ れ て い る

(Blanchard-Wrigglesworth et al. 2011; 

Chevallier and Salas y Mélia 2012; Guemas et al. 

2014)。Blanchard-Wrigglesworth et al. (2011)

は観測データとモデルを用いて北極域の海氷域面

 
 
第 1.3.13 図 南極域の海氷密接度のバイアスと気候分布 

第 1.3.11 図と同様。ただし、南極域の海氷密接度。 
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積の予測可能性について調べ、２つの再現性（予

測可能性）を指摘している。１つ目は融解期の海

氷縁での海面水温偏差がメモリーとして残り、結

氷期の海氷域に影響することで、融解期と結氷期

の海氷域面積が正の相関を持つというものである。 

これは観測及びモデルの両方においてみられる。

２つ目は夏の海氷域面積が翌年の夏の海氷域面積

と高い正の相関を示すというものである。これは

海氷の厚さがメモリーとして残るためで、モデル

のみにおいてみられたと報告されている。

Chevallier and Salas y Mélia (2012)は、９月の

海氷域面積は海氷厚分布を用いることにより６か

月までのリードタイムで予測可能性があると指摘

している。また、冬季の海氷域面積は３か月ほど

のリードタイムで予測可能性を持ち、秋季の終わ

り～冬季の初めの海氷域面積が予測因子となる。 

 新システムを用いた海氷域面積の予測精度の評

価においても、融解期から開始した予測は夏季に

一旦精度が落ちた後、結氷期に再び精度が高くな

る傾向があり、Blanchard-Wrigglesworth et al. 

(2011)が指摘した１つ目の予測可能性と整合して

いる（第 1.3.15 図）。 

 

（４）海氷変動の大気への影響 

次に各海域の海氷面積の年々変動の予測とその

大気への影響について述べる。海氷の大気への影

 
 
第 1.3.14 図 北極域における海氷域面積の年々変動 

(a),(b)９月、(c),(d)３月の海氷域面積(Sea Ice Extent)の年々変動。(a),(c)は平年値（1981～2010 年の 30

年平均）からの偏差、(b),(d)は長期トレンドを除去して求めた偏差。単位は 106km2。黒線は解析、赤（緑）線

は 10 メンバーアンサンブル平均によるリードタイム１（４）か月の予測を示し、凡例の横の ACC の値は予測と

解析のアノマリー相関係数である。(a),(c)の点線は解析、予測それぞれの線形トレンドを表す。アノマリー相

関係数および線形トレンドは 1981～2010 年の 30 年間で計算した。 
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響は海氷域の年々変動が大きい海域で大きいと考 

えられるため、まず、解析値における海氷密接度

の年々変動（３か月平均場の標準偏差）を確認す

る（第 1.3.16 図）。この標準偏差には前述した海

氷の縮小トレンドも含まれる点に留意する必要が

ある。春季にはバレンツ海、オホーツク海、ラブ

ラドル海で、夏季にはバレンツ海、カラ海で、秋

季にはカラ海、ラプテフ海、東シベリア海、ボー

フォート海で、そして冬季にはバレンツ海、チュ

クチ海等で年々変動が大きいことがわかる。 

以下では海氷密接度の年々変動が大きく、地上 

気温への影響が明瞭にみられた春季のバレンツ海、

オホーツク海、秋季の東シベリア、ボーフォート

海の例について紹介する。 

 
 
第 1.3.15 図 北極域の海氷面積の予測精度 

海氷面積(Sea Ice Area)の 10 メンバーアンサンブル平均のアノマリー相関係数。(a)は平年値（1981～2010 年

の 30 年平均）からの偏差、(b)は長期トレンドを除去して求めた偏差を対象としている。横軸は予測対象月、縦

軸はリードタイム（月）、統計期間は 1981～2010 年である。 

 
 

 
第 1.3.16 図 ３か月平均海氷密接度の標準偏差 

(a)春季（３～５月）、(b)夏季（６～８月）、(c)秋季（９～11 月）、（d）冬季（12～２月）。COBE-SST データセッ

トの海氷密接度解析値を使用し 1981～2010 年の期間について計算。図には陸域マスク（灰色）を施した。 
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ア．春季のバレンツ海の海氷の影響 

ここでは春季のバレンツ海の影響について述べ

る。第 1.3.17 図にバレンツ海の海氷面積の時系列

を示す。実線が解析、破線が２月初期月の 10 メン

バーアンサンブル平均値を示し、赤（青）丸は解

析とアンサンブル予測それぞれの標準偏差に対す

る多（少）海氷年を表す。多海氷年、少海氷年は

解析と予測で必ずしも一致しないものの、年々変

動や縮小傾向については概ね一致している。 

次に多海氷年と少海氷年の差（多海氷年－少海

氷年）の合成図を海氷密接度、地上気温、850hPa

気温について示す（第 1.3.18 図）。ここで示す多

海氷年、少海氷年は COBE による解析値で定義した。

解析、新システムの予測ともにバレンツ海で海氷

密接度の合成図解析の差が正であり、それに対応

して地上気温の差が負である。 

こうした合成図の結果は必ずしも海氷の影響と

は限らず、全球的な気温トレンドや他の長期的な

変動の影響を含む。よって、遠隔的な影響や因果

関係については別途モデルを使用した理想実験等

で精査する必要があるが、バレンツ海付近の局所

的なパターンについては海氷偏差の影響によるも

のと考えてよいであろう。また、バレンツ海の海

上だけでなく、周辺の陸域にも影響がみられるの

がわかる。解析の 850hPa 気温にもバレンツ海の下

流域（東方）に負のパターンがみられるが予測で

は明瞭ではない。 

最後に海氷気候値を境界条件に使用していた旧

システムの結果（第 1.3.18 図(g)(h)）と比較する。

JMA/MRI-CPS1 では海氷が年々変動しないため、バ

レンツ海上の局所的な気温差はみられない。一方、

新システムでは、海氷の年々変動を考慮すること

によりバレンツ海の海氷に関連した地上気温、対

流圏下層気温の特徴を再現できている。 

 

イ．春季のオホーツク海の海氷の影響 

オホーツク海は日本に近いため、解析値による

海氷の気温への影響及びその予測の再現性を把握

しておくことは日本の予報にとって重要であろう。

オホーツク海の海氷面積も近年、縮小傾向が明瞭

である （第 1.3.19 図）。多海氷年と少海氷年の地

上気温の差の合成図（第 1.3.20 図）をみると、解

析においてオホーツク海上に負のパターンがみら

れる。新システムではこれを弱いながらも表現し

ている。一方、旧システムではオホーツク海上の

地上気温に有意な負パターンはみられない。よっ

て、新システムにおいてオホーツク海の海氷を予

測することにより、現実的に海氷の年々変動の影

響を再現できることを示唆している。 

 
第 1.3.17 図 バレンツ海域における春季（３～５月）３か月平均海氷面積の年々変動 

実線は COBE-SST 解析による値、破線は２月初期月の 10 メンバーアンサンブル平均値。単位は 106km2。赤丸は偏

差が標準偏差の 0.53 倍を上回る多海氷年、青丸は偏差が標準偏差の-0.53 倍を下回る少海氷年を示す。多海氷

年、少海氷年は解析とアンサンブル予測で別々のしきい値で計算。 
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ウ．秋季の東シベリア海、ボーフォート海の海氷

の影響 

 秋季は４季節の中で海氷面積の年々変動や縮小

トレンドが最も大きく、特に東シベリア海、ボー

フォート海付近で顕著である(第 1.3.16 図)。この

顕著な年々変動及び縮小トレンドは新システムに

より概ね再現されている（第 1.3.21 図）。 

 地上気温の合成図解析の差（第 1.3.22 図）をみ

ると、解析では顕著な負の領域が東シベリア海付

近にみられ、海氷縮小に対応する地上気温の上昇

が現れているのがわかる。一方、新システムでは

この振幅が小さい。新システムの予測では海氷縮

小トレンドを過小評価しており、特に少海氷年が

解析と必ずしも一致しない。この違いが地上気温

への影響が過小に予測されている一因であると考

えられる。 

 
第 1.3.18 図 バレンツ海域における春季（３～５月）多海氷年と少海氷年の海氷密接度、地上気温、850hPa 気

温の差 

上段から解析値（COBE-SST, JRA-55）、新システム(JMA/MRI-CPS2)、旧システム(JMA/MRI-CPS1)の予測。 

信頼度 95%以上の領域のみ色を付けた。地上気温の合成図解析の差をみると、海氷面積の大きい年のほうが、小

さい年に比べ、バレンツ海付近の 2m 気温が低いことがわかる。 
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第 1.3.19 図 第 1.3.17 図と同じ。ただし、春季（３～５月）のオホーツク海の場合。 

 
 

第 1.3.20 図 第 1.3.18 図と同じ。ただし、春季（３～５月）のオホーツク海の場合。 
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第 1.3.21 図 第 1.3.17 図と同じ。ただし、秋季（９～11 月）の東シベリア海とボーフォート海の場合。 

 

 

第1.3.22図 第1.3.18図と同じ。ただし、秋季（９～11月）の東シベリア海とボーフォート海の場合。 
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（５）予測精度への影響 

 上述したように、海氷は対流圏下層、特に地上

気温に対し直接的に影響する。そこで、新旧シス

テムの地上(2m）気温の予測精度を確認する。第

1.3.23図にリードタイム1か月の３か月平均地上

気温のアノマリー相関係数の北極域平均（北緯 60

度～北緯 90 度)を示す。まず、９月初期月の予測

を除く全ての初期月の予測について、新システム

の精度が旧システムに比べ改善していることが確

認できる。また、北極域海氷面積の減少トレンド

が顕著な９月を予測対象期間に含む、６月、７月、

８月初期月の予測精度の改善が顕著である。地上

気温の予測精度の改善が、全て海氷モデルの導入

により説明できるわけではないものの、少なくと

も海氷モデルの導入がこの改善に寄与していると

考えられる。 

 

（６）まとめ 

本項では海氷予測の評価、海氷による大気（地

上気温、対流圏下層気温）への影響について示し

た。新システムでは、海氷の長期変化及び年々変

動をある程度予測している。また、旧システムで

は表現できなかった海氷の影響を、海氷モデルを

導入した新システムはある程度表現できるように

なった。本項で示したとおり、その影響は対流圏

下層気温、特に地上気温にみられており、こうし 

た要素の予測精度の向上に寄与していると考えら

れる。 

一方、海氷の初期値化、モデルでの再現性には

課題も残る。海氷の影響を正しく再現するために

は、より良い海氷初期値及び再現性の良いモデル

が必要である。海氷の初期値化については衛星観

測による海氷密接度及びリード域の海面と海氷の

上面との高度差等のデータを用いた海氷解析の技

術が研究されている。気象庁においても、今後、

こうした技術を開発することにより更なる海氷予

測の精度向上が期待される。 
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1.4 再予報による新システムの評価1 

1.4.1 再予報の概要 

新しい季節予報システムの導入にあたっては、

予測精度の検証及び予測結果に含まれる系統的な

誤差の見積もりを目的として、過去の事例を対象

とした再予報（ハインドキャスト； 高谷 2012）

を行う必要がある。季節予報では長期間の気候状

態との差を予測することから、系統誤差の特性を

知るために 15～30 年程度の期間を対象にして再

予報を実施することが多い。世界気象機関(WMO: 

World Meteorological Organization)の長期予報

のための標準検証システム(SVS-LRF: Standard 

Verification System for Long-Range Forecast; 

WMO 2010)では、20 年以上の再予報期間について

検証することを推奨している。また、気象庁では、

季節予報の発表に用いる平年値及び３階級の閾値

の計算には、WMO が推奨する 1981～2010 年の 30

年間の平年値期間を使用している。そこで、新シ

ステムではモデル統計値（モデル平年値等）と系

統誤差補正量の算出の際に、この平年値期間に合

わせ 1981～2010 年の 30 年間の再予報の結果を使

用した。また、予測精度の検証期間も 1981～2010

年の 30 年間とした。なお、再予報は 1979～2014

年の 36 年間を対象に実施しており、今後の季節ア

ンサンブル予報システムの開発や検証の充実に利

用していく予定である。 

新システムの再予報では一部の初期日が旧シス

テム(JMA/MRI-CPS1)のものから変更されている

（第1.4.1表）。これは時間ずらし平均法（LAF法）

の最新の予測日が月末になるよう変更したためで

ある。そのため、本節で示す新旧システムの検証

結果は旧システムにおいてリードタイムが５日短

いことにより旧システムの実験設定のほうが有利

になる場合があることに留意されたい。 

再予報ではアンサンブル手法として旧システム

の再予報や現業運用時と同様にBGM法とLAF法を組

み合わせて使用する（第1.2.5項）。15日ずらした

２つの初期日から各５メンバーの予測を実行し、

                                                      
1 高谷 祐平（第 1.4.3 項以外）、石川 一郎（第 1.4.3

項） 

それらを合わせて各初期月あたり10メンバーのア

ンサンブル予報を行う。積分期間は13か月とした。 

検証データには、大気解析値に JRA-55（古林ほ

か 2015; Kobayashi et al. 2015)、SST 解析値に

COBE-SST (Ishii et al. 2005)、降水量解析値に

GPCPバージョン2.2月平均解析値(Huffman et al. 

2009)、放射解析値に CERES ES4 解析データ(Loeb 

et al. 2009)、大気上端の外向き長波放射に米国

海洋大気庁(NOAA)の AVHRR(Advanced Very High 

Resolution Radiometer) OLR(Outgoing Longwave 

Radiation)データをそれぞれ使用した。また、予

測、解析共に 2.5 度等緯度経度格子に内挿した月

平均値を使用した。 

以下、特に断らない限り冬季は 12～２月(DJF)、

春季は３～５月(MAM)、夏季は６～８月(JJA)、秋

季は９～11 月(SON)を指すこととする。 

 
第1.4.1表 再予報の初期日 

表中の*は前年の初期日を表す。 

 

初期月 
旧システム 

(JMA/MRI-CPS1) 

新システム 

(JMA/MRI-CPS2) 

１月   1/1, 12/17* 12/27*, 12/12* 

２月  1/31,  1/16  1/31,  1/16 

３月 

４月 

５月 

６月 

７月 

８月 

９月 

10月 

11月 

12月 

  3/2,  2/15 

  4/1,  3/17 

  5/1,  4/16 

 5/31,  5/16 

 6/30,  6/15 

 7/30,  7/15 

 8/29,  8/14 

 9/28,  9/13 

10/28, 10/13 

 12/2, 11/17 

 2/25,  2/10 

 3/27,  3/12 

 4/26,  4/11 

 5/31,  5/16 

 6/30,  6/15 

 7/30,  7/15 

 8/29,  8/14 

 9/28,  9/13 

10/28, 10/13 

11/27, 11/12 
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1.4.2 新季節予報モデルの気候特性 

（１）はじめに 

本項では、再予報実験の予測を用いて、新モデ

ル(JMA/MRI-CGCM2)のモデル気候特性について調

べた結果を示す。季節予報モデルでは、平均バイ

アス（系統誤差）が小さく、季節変化や年々変動

をより現実的に再現するモデルが望ましい。一般

に解析値で初期値化した数値予報モデルは、積分

が進行するにつれて系統誤差が増大する傾向があ

る。特に大気海洋結合モデルである季節予報モデ

ルでは海洋の系統誤差も大気とともに増大するた

め、系統誤差は更に増大しやすい特性がある。そ

のため季節予報モデルに大きな系統誤差があると

特にリードタイムの長い予測において深刻な影響

を与える。 

ここでは海面水温(SST)、放射フラックス、降水、

2m 気温、500hPa 高度、200hPa 東西風といった基

本的な要素について平均バイアスの評価を示す。

実際に予測結果を予測資料として利用する際には

予測された値から平均バイアスを除いて利用する

ため、本項の平均バイアスが予測精度に対し直接

影響するものではないが、平均バイアスの小さい

システムほど予測精度が高くなる傾向があるとい

う調査もある(Lee et al. 2010)。平均バイアスの

評価の後、降水量、500hPa 高度の年々変動及び経

験的直交関数(EOF)解析による 500hPa 高度の変動

モードの再現性を評価する。 

 

（２）SST 平均場 

まず SST の季節平均場について述べる。フラッ

クス修正を適用しない新モデルでは、SST の平均

バイアスが旧モデル(JMA/MRI-CGCM1)に比べて増

大しており、バイアスの大きさを確認しておくこ

とが重要である。第 1.4.1 図に夏季及び冬季３か

月平均の SST バイアスを３か月平均予測（リード

タイム１か月）と暖候期予報に対応する夏季３か

月平均予測（リードタイム４か月）、寒候期予報に

対応する冬季３か月平均予測（リードタイム３か

 

 
第 1.4.1 図 北半球夏季（６～８月；左列）と冬季（12～２月；右列）を対象とする予測の海面水温気候値とバイ

アス 

(a,b)３か月平均予測(リードタイム１か月)、(c)暖候期予報の夏季３か月を対象とする予測（リードタイム４か

月）、(d)寒候期予報の冬季３か月を対象とする予測（リードタイム３か月）。等値線はモデル気候値（等値線の間

隔は 2.5 度）、色は COBE-SST 解析との差を示す。 
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月）を示す。夏季、冬季共に SST バイアスの空間

分布はリードタイムに依らず類似しているが、バ

イアスの大きさはリードタイムが長いほど大きい

傾向がある。 

夏季で特徴的なのは太平洋赤道域の中部から東

部と北太平洋の黒潮続流域から中部にかけてとメ

キシコ湾流域から北大西洋中部にかけてみられる

低温バイアスである。こうしたバイアスは世界の

様々な現業及び研究機関で開発されている大気海

洋結合モデルで共通にみられる特徴であり、例え

ば、地球温暖化予測研究のための第５期結合モデ

ル相互比較計画(CMIP5; Taylor et al. 2012)に参

加している多くのモデルにもみられる。また、気

象研究所の温暖化予測モデル(MRI-CGCM3)におい

ても類似したバイアスがあることが報告されてい

る(Yukimoto et al. 2012)。一方、インド洋熱帯

域のアフリカ東岸沖、大西洋熱帯域の東部及び太

平洋熱帯域の東部で高温バイアスがある。 

冬季は南半球の高緯度域（南緯 50 度以南）に顕

著な高温バイアスがみられる。この SST バイアス

も多くの CMIP5 モデルでみられており、現実と比

べて過少な下層雲量に起因する過大な地表面下向

き短波放射が一因であることが指摘されている

(Bodas-Salcedo et al. 2014）。一方、南緯 30 度

～南緯 40 度では低温バイアスがみられる。太平洋

熱帯域東部では寒候期予報において低温バイアス

がみられる。 

春季と秋季の中高緯度域は夏季や冬季に比べ

SST バイアスが小さい（図略）。ただし、秋季には

夏季と同様に太平洋赤道域の中部から東部（冷舌

域）に低温バイアスがみられる（第 1.4.3 項）。 

上述した SST バイアスは、フラックス修正を適

用した旧モデル（高谷 2010）に比べれば増大傾向

にあるものの、他機関のフラックス修正を適用し

ていない季節予報モデル（大気海洋結合モデル）

と同程度である（図略）。後述するように旧モデル

に比べ増大した SST バイアスによる大気場（降水、

循環場等）のモデル気候値への影響は小さく、そ

れらの年々変動の予測スコアは概ね改善されてい

る。 

（３）放射フラックス平均場 

前述した SST バイアスはある程度海面フラック

ス、特に放射フラックスのバイアスに起因する。

そこで、モデルの放射フラックスのバイアスを衛

星観測による解析値(CERES ES4)と比較して評価

する。第 1.4.2 図はリードタイム１か月の夏季、

冬季の３か月平均放射フラックスを CERES ES4 解

析値と比較したものである。比較期間は夏季につ

いては 2001～2006 年、冬季については 2000/2001

～2005/2006 年のそれぞれ６年平均である。 

 

ア. 大気上端上向き短波放射 

 大気上端上向き短波放射（第 1.4.2 図(a)(c)）

には対流活動の活発な熱帯域を中心に過大、夏半

球側の中高緯度域で過小な平均バイアスがある。

熱帯域のように大気上端で上向き短波放射が過大

であることは、一方で地表面の下向き短波放射が

過小であることを意味する。逆に北半球夏季の中

高緯度（第 1.4.2 図(a)）や南半球夏季(12～２月)

の南極付近（第 1.4.2 図(c)）のように大気上端上

向き短波放射が過小であることは、地表面の下向

き短波放射が過大であるということを意味する。

過大な地表面下向き短波放射は海を過剰に温める

ため、SST の高温バイアスを生じる（第 1.4.1 図

(b)）。 

短波放射フラックスの誤差は雲の再現性、放射

過程における雲の取り扱い等、大気モデルの物理

過程の誤差に起因する。同様の短波放射の誤差は

気象庁の全球モデル(GSM)及びそれを使用した

JRA-55 再解析データにもみられ、大気モデルの物

理過程の改良による短波放射フラックスのバイア

ス軽減は重要な課題である。 

 

イ. 大気上端上向き長波放射 

大気上端上向き長波放射（第 1.4.2 図(b)(d)）

では短波放射と逆に対流活動の活発な熱帯収束帯

(ITCZ)、南太平洋収束帯(SPCZ)等で過小なバイア

スがみられる。逆に中高緯度では過大なバイアス

となっている。この中高緯度のバイアスはモデル

において雲量が少ないことに対応している。こう 
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した放射バイアスの特徴は CMIP5 の多くのモデル

にみられる。 

 

ウ. 全球平均放射収支 

最後に全球平均の放射収支を確認しておく。こ

こでは４季節分のリードタイム１か月の３か月平

均予測（２、５、８、11 月初期月）を 2000 年 12

月～2006 年 11 月の期間にかけて平均した大気上

端上向き放射フラックスを短波及び長波放射につ

いて評価する（第 1.4.3 図）。季節平均した大気上

端上向き短波放射フラックスは Wild et al. 

(2013)による衛星観測に基づく全球平均と比べ、

約１W/m2 程度の差に収まっており、大気上端での

放射収支が比較的良く合っていると言える。第

1.4.3 図では、参考のために Kobayashi et al. 

(2015)による JRA-25、JRA-55 の値を示した。

JRA-25 と JRA-55 の値には大気上端上向き長波放

射は過大な傾向がみられるが、これは気象庁全球

大気モデルにもみられる（図略）。新モデルではこ

の誤差を軽減するように調整を加えている（第

1.2.3 項）。 

 

（４）降水量平均場 

次に降水量平均場について確認する。第 1.4.4

図に夏季、冬季を対象とする GPCP バージョン 2.2

降水量解析値(Huffman et al. 2009)及び新旧モデ

ルによる３か月平均の降水予測（リードタイム１

か月）を示す。また、第 1.4.5 図に同予測のバイ

アスを示す。新モデルでは旧モデルに比べて夏季、

冬季共にバイアスが減少し、降水量平均場の再現

性が向上している（第 1.4.5 図）。特に夏季の北西

太平洋域、熱帯太平洋の東部、熱帯大西洋、ベン

ガル湾、南シナ海などで改善が明瞭である。また、

日本付近の梅雨前線に伴う降水も過少バイアスが

改善し、再現性が向上した。熱帯インド洋の南部

などでは旧モデルではみられなかった過少なバイ

 
第 1.4.2 図 大気上端上向き短波放射フラックス（左列）と長波放射フラックス（右列）に関するリードタイム１

か月の３か月平均予測と衛星観測による解析値(CERES ES4)との差 

(a,b)夏季は 2001～2006 年の６～８月の３か月平均値、(c,d)冬季は 2000～2005 年の 12 月を初めの月とする 12～

２月の３か月平均値。符号は全て上向き正。等値線はモデル平均値を示し、色は衛星観測との差を示す。 
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アスがみられる。冬季の改善は夏季ほど顕著では

ないが、例えば、南米のアマゾンにおける降水量

の過少バイアスが改善された。しかし、海洋大陸

付近、熱帯インド洋では降水過剰なバイアスがみ

られる。暖・寒候期予報のバイアスの空間分布、

大きさは３か月予報と同様である（図略）。 

降水量平均場の再現性を定量的に評価するため、

リードタイム１か月の３か月平均予測について解

析気候値との降水量のパターン相関を計算した

（第 1.4.6 図）。４季節共に気候場が改善している

ことが確認できる。平方根平均二乗誤差による評

価も同様である（図略）。 

全球平均の降水量は気候システムの水循環を測

る指標となる。第 1.4.2 表に GPCP 解析値及び新旧

モデルの季節毎の全球平均降水量を示す。GPCP の

全球平均降水量の解析誤差範囲が全球平均値の±

７％程度であること(Adler et al. 2012)を考慮 

 

第 1.4.2 表 全球平均降水量(mm/day)の比較 

リードタイム１か月の３か月平均降水量をGPCP解析値

と比較した。 

季節 GPCP V2.2 JMA/MRI-CGCM2 JMA/MRI-CGCM1 

春季 2.65 2.77 2.79 

夏季 2.72 2.84 2.86 

秋季 2.68 2.75 2.77 

冬季 2.68 2.78 2.77 

すると、新旧モデル共に解析誤差の範囲内に収ま

っている。以上に述べたように、新モデルは全体

的に降水量平均場の再現性が良く、特に降水分布

の再現性は気象庁の歴代の季節予報モデルの中で

最も良い（図略）。また、（８）で示すように降水

の年々変動についても旧モデルより改善されてい

る。 

 

（５）2m 気温平均場 

第 1.4.7 図に新旧モデルによる夏季、冬季を対

象とするリードタイム1か月の３か月平均2m気温

とその JRA-55 に対するバイアスを示す。新モデル

ではリードタイム１か月の夏季予測では南極付近

を除き全体的にバイアスが減少した。一方、南極

大陸沿岸のロス海の周辺では正バイアスが増大し

た。 

冬季予測では、北極域及びユーラシア、北米大

陸で正バイアスが増大した。ユーラシア域の高温

バイアスは気象庁全球大気モデルや旧モデルでも 

みられているものの、新モデルのほうが数度程度

大きい。 

 

（６）500hPa 高度平均場 

リードタイム1か月の３か月平均500hPa高度の

バイアスは夏季、冬季共に北半球を中心に改善し 

 
第1.4.3図 大気上端上向き短波放射フラックス(左図)と長波放射フラックス(右図)の４季節全球平均 
４季節分のリードタイム１か月の３か月平均予測（２、５、８、11月初期月の予測）を2000年12月～2006年11月の

期間にかけて平均した大気上端放射フラックスと、21世紀初頭の期間を対象として解析したWild et al. (2013)を

比較。JRA-55及びJRA-25の値はKobayashi et al. (2015)による2002～2008年の期間平均。 
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第1.4.4図 夏季（左列）、冬季（右列）を対象とする降水量平均値 

(a,b)GPCP バージョン2.2解析値、及び、(c,d)新モデル(JMA/MRI-CGCM2)、(e,f)旧モデル(JMA/MRI-CGCM1)による

降水量平均値。平均期間は1981～2010年の30年間。 

 

 
第1.4.5図 夏季（左列）、冬季（右列）を対象とするリードタイム１か月の３か月平均降水量平均値とGPCPバージ

ョン2.2解析値との差 

(a,b)新モデル(JMA/MRI-CGCM2)、(c,d)旧モデル(JMA/MRI-CGCM1)による結果。平均期間は1981～2010年の30年間。 
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た（第 1.4.8 図）。他の季節、リードタイムでも概

ね改善がみられる。特に旧モデルにみられる北半

球夏季の北極の正バイアス及び北半球冬季の南極

付近の正バイアスは大幅に改善した。一方、北半

球夏季のオーストラリア南方、南太平洋南東部で

は負バイアスが増大している。 

 

（７）200hPa 東西風平均場 

リードタイム１か月の夏季３か月平均の

200hPa 東西風（第 1.4.9 図(a)(c)）では旧モデル

では日本付近で西風ジェットの南偏傾向がみられ

る。一方、新モデルでは日本付近のジェットの中

心付近及び南側において西風が強すぎるバイアス

がみられる。冬季（第 1.4.9 図(b)(d)）はユーラ 

 
 

 

第1.4.6図 ４季節を対象とする新モデル

(JMA/MRI-CGCM2)及び旧モデル(JMA/MRI- 

CGCM1)のリードタイム１か月の３か月平

均降水量モデル気候値とGPCP バージョン

2.2 降水量解析気候値のパターン相関 

左から右に３～５月 (MAM)、６～８月

(JJA)、９～11月(SON)、12～２月(DJF)の

結果。平均期間は1981～2010年の30年間。 

 

 
第1.4.7図 夏季（左列）、冬季（右列）を対象とするリードタイム１か月の３か月平均予測の2m気温平均値とJRA-55

との差 

(a,b)新モデル(JMA/MRI-CGCM2)、(c,d)旧モデル(JMA/MRI-CGCM1)の2m気温平均値（等値線）とJRA-55との差(色)。

平均期間は1981～2010年の30年間。等値線間隔は５℃。 
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第1.4.8図 第1.4.7図と同じ。ただし、500hPa高度についての図。 

等値線間隔は100m。 

 

 
第1.4.9図 第1.4.7図と同じ。ただし、200hPa東西風についての図。 

等値線間隔は10m/s。 
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シア及び日本付近のジェットの南偏傾向や北米の

バイアスが改善し、帯状平均東西風についてもバ

イアスが改善した（図略）。 

 

（８）降水量の年々変動 

降水量の年々変動の大きさを評価するため、３

か月平均降水量の標準偏差を第 1.4.10 図に示す。

予測については、各アンサンブルメンバーによる

３か月平均降水量の標準偏差をアンサンブル平均

したものを示す。旧モデルでは、夏季の北西太平

洋域の過小であった年々変動が新モデルでは大き

くなり解析値から求められる年々変動の大きさに

近づいた。冬季では旧モデルで過大であった ENSO

に伴う熱帯太平洋中部の年々変動が小さくなり、

新モデルでは解析値に近づいた。ENSO に伴う降水

量の年々変動は熱帯域における大気の強制（大気

加熱）の強さに関係するため季節予報にとって重

要である。新モデルではこの点が改善されており、

大気の ENSO に対する応答がより現実的となる可

能性がある。 

 

（９）冬季 500hPa 高度の年々変動 

第 1.4.11 図に冬季を対象としたリードタイム

１か月の３か月平均 500hPa 高度の標準偏差の図

を示す。新旧モデル共に解析でみられるパターン

を概ね再現している。新モデルでは、解析に比べ

北太平洋上の年々変動が大きく、一方、グリーン

ランド付近の年々変動が小さい傾向がみられる。 

 
第1.4.10図 第1.4.4図と同じ。ただし、３か月平均降水量の標準偏差の図。 

予測の標準偏差は各アンサンブルメンバーによる３か月平均降水量について計算し、アンサンブル平均した。 
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（10）冬季 500hPa 高度の主要変動モード 

循環場の卓越する変動パターンを調べるため、

経験的直交関数(EOF)による解析を行った。解析と

モデルの詳細な比較のためには再予報を実施した

期間（30 年）が短すぎるため、ここでは大きな特

徴のみ記述する。 

第 1.4.12 図に冬季を対象とした３か月平均

500hPa 高度の EOF 第１モードを示す。JRA-55、新

モデル、旧モデルの第１モードはそれぞれ全分散

の約 31%、29%、28%を説明する。解析、新旧モデ

ルの予測共に北極付近で負、それを囲む正の環状

のモード（北極振動パターン）が第１モードとし

て得られている。解析値と比べると新モデルの方

が北太平洋上で振幅が大きく、北大西洋の南側で

振幅が小さい傾向がみられる。北太平洋上の過大

な振幅は 500hPa 高度の標準偏差（第 1.4.11 図）

にもみられる。 

 
 

第1.4.12図 冬季を対象とする３か月平均500hPa高度の経験的直交関数(EOF)の第１モード 

各図はそれぞれ、(a)JRA-55及び(b)新モデル(JMA/MRI-CGCM2)、(c)旧モデル(JMA/MRI-CGCM1)の図。期間は1981～

2010年の30年間。予測はコントロールメンバーの結果である。 

 

 
第1.4.11図 冬季を対象とする３か月平均500hPa高度の標準偏差 

各図はそれぞれ、(a)JRA-55及び(b)新モデル(JMA/MRI-CGCM2)、(c)旧モデル(JMA/MRI-CGCM1)の図。期間は1981～

2010年の30年間。 
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1.4.3 海洋予測精度と ENSO の再現性 

（１）系統誤差 

新システム(JMA/MRI-CPS2)の海面水温の系統誤

差は全般に旧システム(JMA/MRI-CPS1)に比べて大

きい（第 1.4.13 図、第 1.4.14 図）。 

新システムの海面水温の系統誤差で特に目立つ

のは、北太平洋と北大西洋の中緯度帯の低温バイ

アスである。これには、西岸境界流とその続流に

関係するプロセスを精度よく再現できていないこ

とが影響していると推測される。 

太平洋の赤道に沿って東西に広がる低温バイア

スは新旧システムに共通する特徴であるが、新シ

ステムの方が大きい。新システムでは、太平洋赤

道域の西部から中部にかけての東向き風応力に負

（西向き)のバイアスがあり、それによって、中部

から東部にかけての表層水温に低温バイアスが生

じている（第1.4.15図）。このようなバイアスは夏

から秋にかけて大きいという季節に依存する傾向

はあるものの、初期日やリードタイムによらず存

在する。大気下層の風速には東風バイアスが新旧

両システムで同程度に見られるので、新システム

での風応力のバイアスの増大には運動量のフラッ

クス修正を止めた（第1.2.3項参照）ことが主に影

響している可能性が高い。 

新システムでは、南半球の夏に南極大陸周辺に

大きな高温バイアスが見られる（第1.4.14図右上）。

これは、程度の差はあるが初期日によらず見られ

る特徴であり、海氷の過小（第1.3.4項参照）と関

係があると推測される。旧システムでも高温バイ

アスは見られるが、海氷密接度の気候値を与えて

 
第 1.4.13 図 新システム(JMA/MRI-CPS2; 上)と旧システム(JMA/MRI-CPS1; 下)の再予報における月平均海面水

温の系統誤差（２月初期値、10 メンバーアンサンブル平均、統計期間 1981～2010 年） 

単位は℃。左:５月（リードタイム３か月）、右:８月（同６か月）。 
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いたこともあり、新システムほど大きくはない。 

以上のように、旧システムに比べて新システム

の海面水温のバイアスは全体として増大している。

旧システムでは、フラックス修正や、海氷密接度

を気候値に固定することによって海面水温のバイ

アスが抑えられており（平井 2013）、新システム

ではこれらを、より適切に物理に基づいたプロセ

スに置き換えた（第1.2.3項参照）結果として、バ

イアスが増大したと考えられる。今後、フラック

ス修正なしで、かつ、海氷を陽に予測するシステ

ムで、バイアスを低減していくことが、モデルの

精度向上にとって重要である。そのためには、海

洋モデルを高解像度化することによって、西岸境

界流とその続流付近や赤道域における渦活動によ

る熱・運動量輸送をより適切に表現することや、

大気モデルの精緻化によって南大洋での過剰な加

熱を低減することなどが必要である。 

 

（２）予測精度 

第1.4.16図と第1.4.17図に、２月初期値と８月

初期値の海面水温の予測精度（アノマリー相関係

数）の全球分布を示す。 

新システムのアノマリー相関係数の分布では、

大まかには、ENSOとの相関が高い海域（後述; 第

1.4.22～1.4.25図(a)を参照）、即ち、熱帯域と太

平洋熱帯域を取り囲むCの字形の海域で精度が高

いことが分かる。ただし、リードタイムが長い場

合には、南北太平洋の中緯度（Cの字形の一部）で

は精度が低下する。 

新旧システムの比較では、リードタイムが短い

（１～３か月）場合には２月初期値の南極大陸周

辺で改善が見られるほかは、大きな差はない。新

 
第 1.4.14 図 第 1.4.13 図と同じ（ただし８月初期値） 

左:11 月（リードタイム３か月）、右:２月（同６か月）。 
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システムで海氷モデルを導入して年々変動を含む

初期値を与えていることが改善に寄与している可

能性はあるが、８月初期値では改善が見られない。

２月初期値でもリードタイムが長くなると急速に

この海域の予測精度は下がっている。 

リードタイムが長い（４～６か月）場合には、

２月初期値の太平洋熱帯域で、西部の北半球側で

改悪が見られるほかは広い範囲で改善している。

インド洋熱帯域もわずかではあるが改善している。

８月初期値では、太平洋・インド洋熱帯域の精度

は旧システムでも広い範囲で高く、さらなる改善

は見られない。西部太平洋では新システムの方が

精度が悪くなっている海域がある。大西洋熱帯域

では改善が見られる。 

エルニーニョ現象とそれに伴う西太平洋熱帯域、

及びインド洋熱帯域の変動の指標となる、NINO.3

（南緯５度～北緯５度、西経150度～90度）、

NINO.WEST（赤道～北緯15度、東経130度～150度）、

及びIOBW（南緯20度～北緯20度、東経40度～100

度）海域の領域平均SSTの予測精度を、予測対象月

とリードタイムとの関数として、第1.4.18～

1.4.20図に示す。先の平面図よりも長い11か月先

まで示している。例えば２月初期値の予測の精度

は左端の「２」という目盛のついたマスから右下

に斜めに並んでいる。 

新システムを旧システムと比べると、NINO.3 

（第1.4.18図）と IOBW（第1.4.20図）はほとんど

の対象月・リードタイムで、改善かほぼ同じにな

っている。一方、NINO.WEST（第1.4.19図）はほぼ

同じか悪化となっている。 

NINO.3では春を越えると予測精度が下がるいわ

ゆる「スプリングバリアー」が、両システムに共

 

 
第 1.4.15 図 新システム(JMA/MRI-CPS2)の再予報における赤道に沿った月平均水温の系統誤差（10 メンバーア

ンサンブル平均、統計期間 1981～2010 年） 

海洋データ同化(MOVE/MRI.COM-G2)との差。左：２月初期値、右：８月初期値、上段:リードタイム３か月、

下段:同６か月。 
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通して見られる。第1.4.18図で５～６月対象のリ

ードタイムの長い予測で精度の低いマスが目立ち、

そこから右下に向かって予測精度が落ちているの

が、それを表している。新システムでは、旧シス

テムに比べて、このスプリングバリアーでの予測

精度の低下が緩やかであり、リードタイムが長い

予測での予測精度の改善を示している。 

IOBWでも、NINO.3のスプリングバリアーから１

季節程度遅れて予測精度の低い傾向が見られる

（第1.4.20図）。新システムではNINO.3と同様に、

予測精度の低下が緩和されて、長いリードタイム

での予測は改善している。このことから、ENSOの

位相に遅れてインド洋熱帯域の海面水温偏差が変

動するという現象（Xie et al. 2009 など）が、

モデルの中である程度適切に再現されていて、エ

ルニーニョ現象の予測精度の向上に伴ってインド

洋熱帯域の予測精度も向上したことが考えられる。 

新システムでスプリングバリアーによるエルニ

ーニョ予測の精度低下が緩和した要因として、モ

デルのENSOの変動特性の変化が関係している可能

性がある。第1.4.21図は、エルニーニョ現象ある

いはラニーニャ現象の傾向（エルニーニョ現象の

傾向の年はNINO.3 SST解析値の平年差の当年11～

翌年１月の３か月平均値が＋0.5℃以上の年とし

た、ラニーニャ現象の傾向の年は-0.5度以下）に

あった時に、NINO.3海域の海面水温偏差がその後

どのように変化したかを、解析と新旧両システム

の予測（11月初期値）について示している。解析

では、エルニーニョ現象の傾向の翌年春以降は、

弱いながらラニーニャ現象の傾向に振れるという

偏りが見られ、一方、ラニーニャ現象の傾向の翌

年には偏りは見られない。旧システムでは、エル

ニーニョ現象・ラニーニャ現象の傾向のいずれに

ついても、翌年には反対の位相に遷移する傾向が、

解析に比べて強すぎるという誤差がみられた。一

方、新システムでは、ラニーニャ現象の傾向の翌

年にエルニーニョ現象の傾向に遷移しやすいとい

う一種のバイアスは弱まり、解析に近づいている。 

旧システムの結合モデル(JMA/MRI-CGCM1)の長

期ランを行って、フラックス修正の有無による

ENSOの再現性の違いを調べたところ、フラックス

修正を行った場合には、長期ランで２年周期の変

動が卓越し、フラックス修正を行わない場合には

変動周期が長くなって、現実に近づく。新システ

ムの長期ランでフラックス修正の影響を確認して

はいないが、フラックス修正を廃止したことが、

スプリングバリアーによる予測精度低下の緩和に

何らかの寄与をした可能性も考えられる。 

ただし、一般にフラックス修正をしないほうが

ENSOの変動特性を現実的に再現するというわけで

はない。例えば、Pan et al. (2011) は米国大気

研究センター(NCAR)で開発されているCCSM3とい

う大気海洋結合モデルを用いて、フラックス修正

なしではENSOの２年周期が卓越し、フラックス修

正を用いることによって周期がより長く、現実的

になると報告している。フラックス修正の影響は

モデルやフラックス修正の方法によって異なると

考えられる。 

NINO.WESTについては、両システムとも全体的に

年々変動の振幅が過小となる誤差がある。また、

後述するようにエルニーニョ現象時に特徴的な海

面水温偏差パターンの再現性が、この海域付近で

悪く、西部太平洋赤道域からフィリピンの東にか

けて、現実にはNINO.3と負の相関が見られるとこ

ろ、無相関に近くなっている。こうした誤差は新

システムで悪化しており、フラックス修正を廃止

したこと、それに伴って太平洋赤道域の低温バイ

アスが増大したことが関係している可能性がある。 

 

（３）ENSO応答の再現性 

第1.4.22～1.4.25図に各季節のリードタイム１

か月の３か月平均の予測で、ENSOに対するSST、降

水量、及び、500hPa高度の応答パターンがどの程

度現実的に再現されているかを示す。 

まず、SSTについて、モデル（第1.4.22～1.4.25

図の(b)）と解析（同(a)）の相違（モデルの誤差）

として全般に言えることは、解析に見られる太平

洋赤道域の中部から東部にかけてのくさび形の正

相関のパターン（ENSO SSTパターン）が、モデル

では、南北には赤道に局在しすぎ、東西には西に
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広がりすぎている、ということがある。この正相

関の領域を囲むCの字形の負相関の領域は、モデル

で形状はよく再現できているが、解析に比べて不

明瞭であり、特に夏（第1.4.24図(a)(b)）と秋（第

1.4.25図(a)(b)）に有意な相関を示す海域が解析

に比べて小さい。また、正相関の領域が西に広が

りすぎ、負相関の領域が不明瞭というモデルの特

徴は、前述したNINO.WEST海域SSTの予測精度の悪

化と関係している可能性がある。 

Zhang and Jin (2012)が報告しているように、

太平洋赤道域のENSO SSTパターンが赤道付近に局

在しすぎるという傾向は、CMIP3（第３期結合モデ

ル相互比較計画）や CMIP5（同第５期）の多くの

モデルの歴史実験にも見られる。彼らの調査によ

ると、CMIP5 では CMIP3 に比べてこうした傾向に

多少の改善が見られ、西向き風応力の強化と ENSO

の周期が長くなったことがENSO SSTパターンの再

現性の改善に寄与していることが示唆されている。

新システムでは旧システムに比べて、若干 ENSO 

SST パターンの南北幅が広がっているが、Zhang 

and Jin (2012)の議論に従えば、前述の新システ

ムにおける太平洋赤道域の海上の西向き風応力の

強化や ENSO の周期性の変化と整合的である。ただ、

西向き風応力の強化自体はフラックス修正の廃止

に関係していると考えられ、また、系統誤差の拡

大であり、全体として改善しているとはいえない。 

インド洋熱帯域では、冬から春にかけてこの海

域全体が同時に高温化・低温化する応答（第1.4.22

～1.4.23図(a)(b)）や、夏から秋にかけてのイン

ド洋ダイポールモード的な応答（第1.4.24～

1.4.25図(a)(b)）がよく再現されている。ただし、

東部を中心にモデルの応答が解析に比べてやや強

い傾向が見られる。春に見られる北大西洋熱帯域

の正相関の領域も、モデルで再現されている（第

1.4.23図(a)(b)）。これらの特徴は旧システムと概

ね共通している。 

降水量はSSTに対応して、モデルでは解析に比べ

て全般に太平洋赤道域の正相関の領域が西に広が

りすぎており、相関が過大な傾向がある（第1.4.22

～1.4.25図(c)(d)）。また、正相関の北側の領域で

は、解析に比べて負相関が強い。海洋大陸付近で

は、モデルと解析ともに負相関となっているが、

冬（第1.4.22図(c)(d)）と春（第1.4.23図(c)(d)）

の赤道付近ではモデルは解析に比べて相関が弱い、

もしくは局所的に正相関となっている。さらに、

夏の南シナ海では解析（第1.4.24図(c)）は無相関

なのに対してモデル（第1.4.24図(d））では正相関

となっている。これらは降水量の予測精度の低い

領域と概ね一致している（後述；第1.4.29図、第

1.4.37図）。 

500hPa高度は、熱帯域で帯状に広がる正相関が

モデルでも再現されている（第1.4.22～1.4.25図

(e)(f)）。また、冬に明瞭に見られる、北太平洋か

ら北米にかけての波列パターン(Pacific-North 

American; PNAパターン; Wallace and Gutzler  

1981)も再現されている（第1.4.22図(e）(f)）が、

モデルでは春に相関が過大である（第1.4.23図(e）

(f)）。これは解析に比べて、春に降水量の正相関

が太平洋赤道域で過大である（第1.4.23図(c)(d)）

ことと関係している可能性がある。また、夏に日

本付近に見られる500hPa高度の負相関（第1.4.24

図(e)）はモデルでは中心が東にずれて弱い（第

1.4.24図(f)）。これは降水量に見られたモデルの

誤差（南シナ海で正相関；第1.4.24図(d)）と関係

している可能性がある。つまり、エルニーニョ時

に海洋大陸付近で降水量が減って日本付近の高度

が下がるという傾向が、南シナ海の降水量の誤差

によって弱められていると解釈できる。 
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第 1.4.16 図 新システム（上段）と旧システム（中段）の再予報における海面水温の予測精度（アノマリー相

関係数；２月初期値、統計期間 1981～2010 年）と両システムの差（下段） 

左:３～５月（リードタイム１か月）、右:６～８月（同４か月）。下段の図は緑色が予測精度改善、ピンク色

が低下を示す。 
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第 1.4.17 図 第 1.4.16 図と同じ 

ただし、８月初期値で、左:９～11 月（リードタイム１か月）、右:12～２月（同４か月） 
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第 1.4.18 図 NINO.3 海域海面水温の予測精度 

統計期間 1981～2010 年。上段：新システム、下段：旧システム、左：アノマリー相関係数、右：RMSE（℃）。

縦軸：予測対象月、横軸：リードタイム（月）。暖色が精度が高く、寒色が精度が低い。 
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第 1.4.19 図 第 1.4.18 図と同じ 

ただし、NINO.WEST 海域海面水温の予測精度。 
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第 1.4.20 図 第 1.4.18 図と同じ 

ただし、IOBW 海域海面水温の予測精度。 
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第 1.4.21 図 11～１月にエルニーニョ現象の傾向（左）あるいはラニーニャ現象の傾向（右）だった年の NINO.3 

海域 SST 偏差の３か月移動平均値のその後の変化 

上段：解析、中段：新システムの予測、下段：旧システムの予測。予測は 11 月初期値。エルニーニョ現象の

傾向（ラニーニャ現象の傾向）の年は NINO.3 SST 解析値の平年差の当年 11～翌年１月の３か月平均値が＋0.5℃

以上（－0.5℃以下）の年とした。 
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第 1.4.22 図 北半球冬季(12～２月)の NINO.3 SST に対する SST（上）、降水量（中）、500hPa 高度（下）の相

関係数 

左：解析、右：新システムの予測（11 月初期値、リードタイム１か月、統計期間 1981～2010 年）。等値線間

隔は 0.2、破線は負。５パーセントの有意水準で有意な相関のある領域に陰影を施している。 

 
第 1.4.23 図 第 1.4.22 図と同じ 

ただし、北半球春季(３～５月)で、予測は２月初期値。 
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第 1.4.24 図 第 1.4.22 図と同じ 

ただし、北半球夏季(６～８月)で、予測は５月初期値。 

 
第 1.4.25 図 第 1.4.22 図と同じ 

ただし、北半球秋季(９～11 月)で、予測は８月初期値。 
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1.4.4 ３か月予報に対応するモデルの予測精度 

新システム(JMA/MRI-CPS2)の性能評価のため、

世界気象機関(WMO)の標準検証システム(SVS-LRF; 

WMO 2010)に基づき再予報（第 1.4.1 項）を用いて

精度検証を行った。本項では３か月予報に対応す

るリードタイム１か月の３か月平均予測の予測精

度について旧システム(JMA/MRI-CPS1)の結果と比

較して記述する。 

 

（１）検証方法 

ここでは決定論的な予測スコアとしてアノマリ

ー相関係数を、確率論的な予測スコアとして

Relative Operating Characteristic(ROC)面積ス

コア（中三川 2013）を示す。本項及び次項で述べ

る確率論的な検証では、３階級の予測を対象とし

て検証した。 

 

 

両スコアともに 30 年（1981～2010 年）、10 メンバ

ーアンサンブルの再予報を使用して計算し、全て

のスコアは交差検証（クロスバリデーション）1に

基づき計算した。 

 

（２）検証結果 

ア．2m 気温 

新旧システムを用いた夏季と冬季を対象とした

３か月平均予測における 2m 気温のアノマリー相

関係数及びその差を第 1.4.26 図に示す。一般的に

2m 気温の予測精度は海洋上で高く、特に ENSO の

影響が強い熱帯太平洋の中部から東部にかけて精

度が高い。 

新旧システムのアノマリー相関係数を比較する

と、夏季には改善された地域が全球的に広範囲に

みられ、特に北極域や陸上を中心に改善傾向が明 

                                                      
1 精度検証において系統誤差等を補正する際、補正値の

算出に検証事例を用いない方法。 

 

 

第 1.4.26 図 2m 気温のアノマリー相

関係数の分布図 

（上段）新システム(JMA/MRI-CPS2)

及び（中段）旧システム(JMA/MRI- 

CPS1)における 2m 気温のアノマリー

相関係数の分布図と（下段）アノマ

リー相関係数の新旧システムの差

（上段－中段）。下段の図の青（赤）

色は新システムのアノマリー相関係

数の方が高（低）いことを示す。左

列は５月初期月の夏季（６～８月の

３か月平均）予測、右列は 11 月初期

月の冬（12～２月の３か月平均）予

測のスコアを示す。統計期間は 1981

～2010 年の 30 年間。 
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瞭である。冬季には夏季と同様に北極域を中心に

改善がみられる一方、大西洋熱帯域やヨーロッパ

から西シベリアにかけてと南太平洋に改悪傾向が

みられる。 

面積重み付き北半球域平均 2m 気温アノマリー

相関係数2（第 1.4.27 図）は 12 月初期月を除いた

全ての初期月の予測で改善がみられ、特に夏季・

秋季を対象とした予測での改善が明瞭である。な

お、新旧システムの結果を同じ初期日の予測スコ

アで比較すると、12 月初期月を含む全ての初期月

で改善している3（図略）。 

次に、確率論的な予測スコアとして各格子点で

計算した ROC 面積スコア（「高い」階級）の空間分

布を第 1.4.28 図に示す。３階級の「低い」階級や

２階級での ROC 面積スコアは概ね「高い」階級と

同様の傾向がみられる（図略）。ROC 面積スコアで

はアノマリー相関係数と同様に北半球中高緯度を

中心に改善がみられる一方、冬季の西シベリアに

                                                      
2 地点毎にアノマリー相関係数を計算し、面積重みを考

慮して平均した値。 
3 旧システムと新システムの再予報において、１、３、

４、５、12 月初期月の初期日が異なり、新システムの

リードタイムが５日長い（第 1.4.1 表）。 

改悪がみられる。 

第 1.4.3 表に新旧システムの各領域における

「高い」階級の ROC 面積スコア一覧を示す。夏季

の熱帯域で若干のスコアの低下がみられるものの

旧システムとの差は小さく、他の領域ではスコア

の改善がみられる。 

2m 気温については特に北半球中高緯度を中心

に改善が明瞭である。この改善の要因としては、

温室効果ガスの取り扱いの精緻化（第 1.3.2 項）

や海氷モデルの導入（第 1.3.4 項）による温暖化

トレンドの再現性の向上等が考えられる。 

 

イ．降水量 

第 1.4.29 図に新旧システムを用いた３か月予

測における降水量のアノマリー相関係数とその差

を南緯 60 度～北緯 60 度の領域について示す。降

水量のアノマリー相関係数の差は 2m 気温に比べ

て構造が細かいものの、熱帯域で概ね改善傾向が

みられる。夏季には太平洋赤道域の西部から中部

にかけてとインド洋で改善、冬季には赤道上を除

く中部太平洋熱帯域や南インド洋で改善が明瞭に

みられる。夏季の西部太平洋で予測精度にも改善 

 
第 1.4.27 図 面積重み付き北半球域(北緯 20 度～北緯 90 度)平均 2m 気温アノマリー相関係数 

青色は新システム、赤色は旧システムのアノマリー相関係数を示す。横軸は初期月を示し、左側の 12 初期月は３

か月予測に対応するリードタイム１か月の予測精度、右側の２初期月はそれぞれ、「暖」が暖候期予測（２月初期

月、６～８月を対象）、「寒」が寒候期予測（９月初期月、12～２月を対象）の予測精度を示す。アスタリスク(*)

がついた月は初期日が両システムで異なる（第 1.4.1 表）。 
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がみられるが、フィリピン付近、南シナ海ではス

コアが低下した。面積重み付き熱帯域(南緯 20 度

～北緯 20 度)平均降水量アノマリー相関係数は、

４月初期月を除いた全ての初期月で改善した（第

1.4.30 図）。特に冬季と春季を対象とした予測の

改善が明瞭であり、これらは予測可能性のスプリ

 
 

第 1.4.28 図 2m 気温の ROC 面積スコ

アの分布図 

（上段）新システム及び（中段）旧

システムにおける 2m 気温の「高い」

階級における ROC 面積スコアの分布

図と（下段）ROC 面積スコアの新旧シ

ステムの差（上段－中段）。下段の図

の青（赤）色は新システムの方が ROC

面積スコアが高（低）いことを示す。

左列は５月初期値の夏季（６～８月

の３か月平均）予測、右列は 11 月初

期値の冬季（12～２月の３か月平均）

予測を示す。統計期間は 1981～2010

年の 30 年間。ROC 面積スコアは 100

倍した値を示している。 

第 1.4.3 表 旧システム及び新システムの各領域における 2m 気温の ROC 面積スコア 

リードタイム１か月の３か月平均 2m 気温の「高い」階級における ROC 面積スコア(100 倍)。新システムの下線付き

のスコアは旧システムに比べて改善していることを示す。領域はそれぞれ北半球域(NH: 北緯 20 度～北緯 90 度)、

熱帯域(TRP: 南緯 20 度～北緯 20 度)、太平洋域(PAC: 北緯 20 度～北緯 90 度、 東経 90 度～西経 90 度)、日本域

(JPN: 北緯 20 度～北緯 60 度、東経 100 度～東経 170 度)、全球域(GLB: 南緯 90 度～北緯 90 度)を示す。 

 

     夏季（初期月:５月）     冬季（初期月：11 月） 

領域   JMA/MRI-CPS1 JMA/MRI-CPS2  JMA/MRI-CPS1  JMA/MRI-CPS2 

NH   64.63     66.30     64.70 65.63 

TRP   74.37     74.30     78.72 79.06 

PAC   64.46     66.25     66.35 67.10 

JPN   59.19     64.60     65.13 67.60 

GLB   67.65     68.33     70.12 70.26 
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ングバリア(spring predictability barrier)を越

える海面水温の予測の改善とも整合的である（第

1.4.3 項参照）。なお、2m 気温と同様に 10 メンバ

ーアンサンブルを構成する LAF 法で用いる初期日

を旧システムと揃えて比較すると、４月初期月を

含む全ての初期月のスコアが改善している（図略）。 

ROC 面積スコア（「多い」階級）の空間分布（第

1.4.31 図）もアノマリー相関係数と同様に夏季、

冬季共に太平洋赤道域の西部から中部で改善がみ

られる。旧システム及び新システムの各領域にお

ける「多い」階級の ROC 面積スコアを第 1.4.4 表

に示す。熱帯域については、夏季、冬季共にわず

かに改善している。一方、夏季(JJA)の太平洋域、

日本域、全球域で若干スコアが低下した。冬季の

 

第 1.4.29 図 降水量のアノマリー相

関係数の分布図 

第 1.4.26 図と同じ。ただし、降水量

の図。描画範囲は南緯 60 度～北緯 60

度。 

 

 
 
第 1.4.30 図 面積重み付き熱帯域平均降水量アノマリー相関係数 

第 1.4.27 図と同じ。ただし熱帯域(南緯 20 度～北緯 20 度)で面積重みつき領域平均した降水量の図。 
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予測については、北半球域を対象とした場合以外

は僅かながら改善した。 

降水量の決定論的及び確率論的スコアには、特

に熱帯域を中心に改善が明瞭にみられる。これら

の改善にはエルニーニョ現象、ラニーニャ現象を

はじめとする海面水温の予測精度の改善がある程

度寄与していると考えられる（第 1.4.3 項参照）。

また、熱帯域の降水量の予測精度の改善は遠隔的

な応答（テレコネクション）を介した中高緯度循

環場の予測改善にも寄与していることが期待され

る。 

ウ．500hPa 高度 

新旧システムを用いた夏季と冬季を対象とした

３か月予測における 500hPa 高度アノマリー相関

係数とその差を第 1.4.32 図に示す。夏季・冬季と

もに熱帯域ではアノマリー相関が 0.6 を超えてお

り予測精度が高い。熱帯対流圏の気温及び高度は

エルニーニョ現象時の活発な対流活動による加熱

に対応して平年より高くなり、逆にラニーニャ現

象時には平年より低くなる(Trenberth et al. 

2002)。熱帯域では ENSO の応答が熱帯域全域に広

がるため、ENSO がピークとなる冬季は ENSO の影

 

第 1.4.31 図 降水量の ROC 面積スコ

アの分布図 

第 1.4.28 図と同じ。ただし、降水量

の「多い」の階級の図。描画範囲は

南緯 60 度～北緯 60 度。 

 

第 1.4.4 表 旧システム及び新システムの各領域における降水量の ROC 面積スコア 

第 1.4.3 表と同じ。ただし、リードタイム１か月の３か月平均降水量の「多い」階級における ROC 面積スコア(100

倍)。 

 
 

 

     夏季（初期月:５月）     冬季（初期月：11 月） 

領域   JMA/MRI-CPS1 JMA/MRI-CPS2  JMA/MRI-CPS1  JMA/MRI-CPS2 

NH   52.75     52.92     57.17 56.87 

TRP   65.55     66.17     64.59 65.30 

PAC   54.07     53.33     58.21 58.90 

JPN   52.94     52.91     55.87 58.73 

GLB   58.81     58.55     59.38 59.67 
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響が熱帯域全体に及ぶことから、500hPa 高度場の

予測精度が高い（高谷 2010）。 

大気の内部変動の影響が大きい中高緯度では、

熱帯域と比べると相対的に予測精度は低い。ただ

し、冬季の太平洋・北米(PNA)パターン(Wallace 

and Gutzler 1981)に対応する北太平洋東部や北米

域、及び、太平洋・南アメリカ(PSA)パターン(Mo 

and Ghil 1987)に対応するオーストラリア東方の

南太平洋中部、南太平洋の東部(南緯 60 度、西経

120 度付近)等では ENSO の遠隔的影響を強く受け

るため、比較的予測精度が高い。また、夏季の日

本の東方海上でも相対的に予測精度が高い。これ

らの領域は ENSO 等の熱帯の変動に対するテレコ

ネクションを介した影響をモデルが予測できてい

るためであると考えられる。 

新旧システムのスコアを比較すると、領域によ

って傾向が異なり、日本付近でスコアの低下がみ

られるものの、北半球域で面積重みつき領域平均

したアノマリー相関係数では旧システムとほぼ同

等である（図略）。 

次に ROC 面積スコア（「高い」階級）の空間分布

を第 1.4.33 図に示す。ROC 面積スコアの空間分布

は概ねアノマリー相関係数の分布と対応しており、

熱帯域では夏季にやや改悪、冬季にやや改善の傾

向がみられる。 

 

エ．850hPa 気温 

 第 1.4.34 図に新旧システムを用いた３か月平

均予測における 850hPa 気温のアノマリー相関係

数とその差を示す。新旧システムと比較すると、

新システムでは夏の西アジアの改善傾向や西シベ

リアの改悪傾向など、前述した 2m 気温のアノマリ

ー相関係数と概ね同様の傾向がみられる。陸上で

概ね改善傾向であることは 2m 気温と同様である。

一方、北極域の改善が不明瞭であることや冬季の

西部太平洋付近の改善が明瞭である点が、2m 気温

の予測精度の特徴とやや異なる。 

 

第 1.4.32 図 500hPa 高度のアノマリ

ー相関係数の分布図 

第 1.4.26 図と同じ。ただし、500hPa

高度の図。 
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（３）まとめ 

 リードタイム１か月の３か月平均予測を新旧シ

ステムの再予報を用いて精度検証した。2m 気温や

850hPa 気温では陸上を中心に概ね全域で予測精

度の改善が確認された。この改善には温室効果ガ

スの精緻化や海氷モデルの導入、陸面初期値化な

どの効果が現れていると考えられる。降水量では

熱帯域を中心に改善傾向が明瞭にみられる。この

熱帯域の降水量の予測精度の改善は ENSO 等の大

気及び海洋の予測精度向上によるものであると考

えられる。また、こうした改善はテレコネクショ

ンを介して中高緯度の 500hPa 高度の予測精度の

改善にも寄与していると期待される。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 

第 1.4.33 図 500hPa 高度の ROC 面積

スコアの分布図 

第 1.4.28 図と同じ。ただし、500hPa

高度の「高い」の階級の図。 
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第 1.4.34 図 850hPa 気温のアノマリ

ー相関係数の分布図 

第 1.4.26 図と同じ。ただし、850hPa

気温の図。標高が 1500ｍ以上の領域

はマスクしてある。 
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1.4.5 暖・寒候期予報に対応するモデルの予測精

度 

本項では新システム(JMA/MRI-CPS2)による暖候

期予報に対応する夏季の予測（２月初期月の６～

８月を対象とした３か月平均予測）及び寒候期予

報に対応する冬季の予測（９月初期月の 12～２月

を対象とした３か月平均予測）の精度について記

述する。第 1.4.4 項と同様にアノマリー相関係数

と ROC 面積スコアを示す。なお、結果を解釈する

際には、暖候期予測のリードタイムの方が寒候期

予測に比べ１か月長いことに留意されたい。 

 

（１）検証結果 

ア．2m 気温 

第1.4.35図に夏季及び冬季の予測における新シ

ステム及び旧システム(JMA/MRI-CPS1)の2m気温ア

ノマリー相関係数と新旧システムのアノマリー相

関係数の差を示す。旧システムと比較して、新シ

ステムでは全球的に両季節とも概ね改善がみられ

る。夏季には太平洋熱帯域やユーラシア大陸上で

の改善が明瞭である。夏季の太平洋熱帯域ではア

ノマリー相関係数が0.6を超える領域が拡大して

おり、スコアの改善が顕著にみられる。この改善

には予測可能性のスプリングバリアを越えたENSO

の予測精度が改善したことが寄与していると考え

られる（第1.4.3項）。冬季には、夏季に比べると

熱帯域のスコア改善は不明瞭である。北米ではス

コアが低下しているが、一方、北半球中高緯度の

特にユーラシア大陸上でスコア改善がみられ、北

半球で領域平均した2m気温のアノマリー相関係数

では、夏季及び冬季の予測ともに北半球中高緯度

で予測精度が明瞭に改善している（第1.4.4項の第

1.4.27図）。 

ROC面積スコア（「高い」階級）の空間分布（第

1.4.36図）もアノマリー相関係数の分布と同様に

夏季の太平洋熱帯域及び、夏季及び冬季のユーラ

 
 

第 1.4.35 図 2m 気温のアノマリー相

関係数の分布図 

（上段）新システム及び（中段）旧

システムにおける 2m 気温のアノマリ

ー相関係数の分布図と（下段）アノ

マリー相関係数の新旧システムの差

（上段－中段）。アノマリー相関係数

の差の図(e,f)の青（赤）色は新シス

テムの方がアノマリー相関係数が高

（低）いことを示す。左列は暖候期

に対応する２月初期月の夏季（６～

８月）の３か月平均予測、右列は寒

候期に対応する９月初期月の冬季

（12～２月）の３か月平均予測を示

す。統計期間は 1981～2010 年の 30

年間。 
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シア大陸上などで改善が明瞭である。一方、冬季

の太平洋北部や北米ではアノマリー相関係数と同

様に改悪傾向がみられる。各領域における「高い」

階級のROC面積スコア（第1.4.5表）をみると、冬

季の太平洋域を除く全ての主要領域で「高い」階

級のROC面積スコアが改善している。「低い」階級

についても概ね同様の傾向がみられる（図表略）。 

以上をまとめると2m気温については、特に暖候

 
 

第 1.4.36 図 2m 気温の ROC 面積スコ

アの分布図 

（上段）新システム及び（中段）旧
システムにおける 2m 気温の「高い」

階級における ROC 面積スコアの分布

図と（下段）ROC 面積スコアの新旧シ

ステムの差（上段－中段）。下段の図

(e,f)の青（赤）色は新システムの方

が ROC 面積スコアが高（低）いこと

を示す。左列は暖候期に対応する２

月初期月の夏季（６～８月）の３か

月平均予測、右列は寒候期に対応す

る９月初期月の冬季（12～２月）の

３か月平均予測を示す。統計期間は

1981～2010 年の 30 年間。ROC 面積ス

コアは 100 倍した値を示している。 

 

第 1.4.5 表 新旧システムの各領域における 2m 気温の ROC 面積スコア 

第 1.4.3 表と同じ。ただし、暖・寒候期予報に対応する夏季及び冬季の３か月平均 2m 気温の「高い」階級におけ

る ROC 面積スコア(100 倍)。 

 
     夏季（初期月:２月）    冬季（初期月：９月） 

領域   JMA/MRI-CPS1 JMA/MRI-CPS2  JMA/MRI-CPS1  JMA/MRI-CPS2 

NH   61.36     63.47     61.75 62.61 

TRP   66.29     67.51     75.17 76.58 

PAC   61.26     62.75     63.27 62.82 

JPN   60.34     61.44     62.53 64.81 

GLB   62.05     63.40     66.70 67.56 
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期予報に対応する夏季の予測において、太平洋熱

帯域やユーラシア大陸上を中心に改善がみられる。 

 

イ．降水量 

第1.4.37図に新旧システムの降水量のアノマリ

ー相関係数及び新旧システムの差を示す。一般に

降水量の予測精度は冬季が高く、新旧システム共

にその傾向が現れている。 

夏季では2m気温と同様に太平洋熱帯域の改善が

明瞭である。また、南太平洋収束帯(SPCZ)や北西

太平洋域で改善が明瞭である。 

冬季ではフィリピンの東海上を中心に西部太平

洋熱帯域においての降水量の予測精度の低下がみ

られる。冬季の東アジア域は北西太平洋域の対流

活動の影響を受けるため（第1.4.7項）、このスコ

アの低下は、東アジア域の冬季の予測にとって好

ましくない。一方、ユーラシア大陸上やアフリカ

大陸上で予測精度の改善がみられる。また、熱帯

域で領域平均した降水量のアノマリー相関係数で

は、両季節共にわずかながら改善している（図略）。 

ROC面積スコア（「多い」階級）の空間分布（第

1.4.38図）では、アノマリー相関係数と同様に夏

季予測における太平洋赤道域、太平洋西部中緯度

域で改善がみられる。また、冬季予測におけるユ

ーラシア大陸及びアフリカ大陸上で改善がみられ

る。 

新旧システムの各領域における「多い」階級の

ROC面積スコアを第1.4.6表に示す。ROC面積スコア

は北半球域では概ね改善がみられる。ただし、冬

季予測における全球域等、一部のスコアが旧シス

テムに比べわずかに低下している。 

 

ウ．500hPa 高度 

第 1.4.39 図に夏季及び冬季の予測における新

旧システムの 500hPa 高度アノマリー相関係数と

新旧システムのアノマリー相関係数の差を示す。

夏季・冬季予測ともに熱帯域でアノマリー相関係

数が 0.6 を超えている。また、夏季に比べて冬季

の予測精度の方が高い。 

夏季予測では中部太平洋熱帯域からインド洋西

部にかけて、冬季予測では熱帯域全域でアノマリ

ー相関係数が0.8を上回る（第1.4.39図(a)(b)）。

さらに、冬季予測では熱帯域のかなり広い領域で

0.9 を上回っている。日本の東海上や冬季の北太

 

第 1.4.37 図 降水量のアノマリー相

関係数の分布図 

第 1.4.35 図と同じ。ただし降水量の

図。描画範囲は南緯 60 度～北緯 60

度。 
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平洋東部などは、前項に示したリードタイム１か

月と同様に、中高緯度の中でも相対的に予測精度

が高い。旧システムと比較すると、夏季予測は北

極域を除いてほぼ全球で改善がみられ、特に熱帯

域での改善が明瞭である。冬季予測も夏季予測と

同様にインド洋での改善が明瞭である。中高緯度

の予測精度については旧システムと同程度である。 

次に各格子点で計算した ROC 面積スコア（「高い」

階級）の分布を示す（第 1.4.40 図）。夏季予測の

太平洋赤道域及び大西洋赤道域にやや改悪がみら

れるものの、「低い」階級では同領域で改善がみら

れる（図略）。冬季予測には中緯度域にやや改悪傾

向がみられるものの、全球平均した ROC 面積スコ

アは「高い」及び「低い」両階級で若干の改善が

みられる。 

 

 

第 1.4.38 図 降水量の ROC 面積スコ

アの分布図 

第 1.4.36 図と同じ。ただし、降水量

の「多い」の階級の図。描画範囲は

南緯 60 度～北緯 60 度。 

 

第 1.4.6 表 JMA/MRI-CPS1 及び JMA/MRI-CPS2 の各領域における降水量の ROC 面積スコア 

第 1.4.3 表と同じ。ただし、暖・寒候期予報に対応する夏季及び冬季の３か月平均降水量の「高い」階級における

ROC 面積スコア(100 倍)。 

 
 
 
 
 
 
 

 

    夏季（初期月:２月）    冬季（初期月：９月） 

領域   JMA/MRI-CPS1 JMA/MRI-CPS2  JMA/MRI-CPS1  JMA/MRI-CPS2 

NH   52.71     53.32     56.14 56.47 

TRP   59.73     59.31     63.64 63.54 

PAC   52.51     52.88     57.07 58.24 

JPN   51.81     53.67     55.75 58.12 

GLB   55.27     55.92     58.26 58.24 
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エ．850hPa 気温 

 第 1.4.41 図に 850hPa 気温のアノマリー相関係

数及びその新旧システムの差を示す。夏季予測で

は北極域を除くほぼ全域で概ね予測精度の向上が

みられ、陸域や大西洋を中心に改善が明瞭である。

冬季予測では、場所によって異なり、北米東部や

東シベリアや西日本において、改悪している領域

もみられる。西日本のスコアの低下は前述した北

西太平洋域の降水予測精度の低下の影響があると

考えられる。 

 

（２）まとめ 

 新旧システムの暖・寒候期予報に対応する夏

季・冬季の予測について、再予報を使用して精度

検証を行った。2m 気温や 850hPa 気温では、３か

月予測と同様に陸上を中心に概ね改善が得られた。

降水量は夏季予測における太平洋熱帯域の予測精

度の改善が明瞭であった。これには海面水温の予

測精度の改善が寄与していると考えられる。一方

で、冬季予測の北西太平洋域の降水量予測の精度

低下は、中国東部から西日本にかけての 2m 気温及

び 850hPa 気温、500hPa 高度の予測精度に悪影響

を与えている可能性がある。今回の更新で精度が

改悪した点については、要因を分析し、今後の開

発に活かしていく必要がある。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

第 1.4.39 図 500hPa 高度のアノマリ

ー相関係数の分布図 

第 1.4.35 図と同じ。ただし、500hPa

高度の図。 
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第 1.4.40 図 500hPa 高度の ROC 面積

スコアの分布図 

第 1.4.36 図と同じ。ただし、500hPa

高度の「高い」の階級の図。 

 

 

第 1.4.41 図 850hPa 気温のアノマリ

ー相関係数の分布図 

第 1.4.35 図と同じ。ただし、850hPa

気温の図。標高が 1500ｍ以上の領域

はマスクしてある。 
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1.4.6 大気指数の予測精度 

本項では季節予報資料に使用されている大気循

環場の各種指数（大久保 2012）の予測精度につい

て記述する。海洋の各種指数の精度評価について

は第 1.4.3 項を、旧システム(JMA/MRI-CPS1)の精

度については高谷(2010）を参照されたい。精度検

証に用いた解析データはGPCPバージョン2.2月平

均解析値（降水量）と JRA-55（その他の大気要素）、

予測データは再予報による 10 メンバーアンサン

ブル平均値である。 

第 1.4.7 表に季節予報資料で使用される各種循

環指数のアノマリー相関係数を初期月別に示す。

予測対象期間は３か月予報及び暖・寒候期予報に

対応する。各種循環指数の定義は第 1.4.8 表のと

おりである。なお、領域平均については面積重み

を考慮して平均したものである。新旧システムの

予測精度を比較するため、指数毎のアノマリー相

関係数を全初期月で平均した値を第 1.4.42 図に

示す。なお、新旧システムではハインドキャスト

の初期日が一部の月で異なるため（第 1.4.1 項）、

比較の際には注意する必要がある。 

 

（１）降水量指数 

領域平均の降水量は東南アジアモンスーン領域

(CI2; Wang and Fan 1999)と日付変更線付近(DL)

では一年を通して精度が高く、特に夏季の DL では

相関係数が 0.8 を超える。また、インドモンスー

ン領域(CI1; Wang and Fan 1999)の精度は他の領

域と比べて予測精度が低いが、旧システムに比べ

ると改善傾向がみられる。夏季アジアモンスーン

の指標である SAMOI は当該領域においてモンスー

ンがオンセットする初夏の予測（３月初期月、４

月初期月）は比較的精度が高いものの、８月、９

月を含む期間は精度が低い。 

 

（２）500hPa 高度指数 

500hPa 高度の帯状平均は低緯度ほど精度が高

く、特に夏季の精度が高い。層厚換算温度は北半

第 1.4.7 表 季節予報資料で使用される各種循環指数等のアノマリー相関係数 

新システムによる 10 メンバーアンサンブル平均のアノマリー相関係数。リードタイム１か月（暖候期及び寒候期は

それぞれ４か月、３か月）の３か月平均の値。表中の黄・オレンジ・赤の陰影で示した要素は、アノマリー相関係

数がそれぞれ 0.31, 0.6, 0.8 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、相関係

数 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。統計期間

は 1981～2010 年の 30 年間。循環指数の定義は第 1.4.8 表を参照のこと。 
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第 1.4.8 表 季節予報資料で使用される各種循環指数等の定義

 

球、中緯度共に一年を通して精度が高い。前冬に

エルニーニョ（ラニーニャ）現象が発生した際に

は、それに遅れて数季節に亘り、中緯度の対流圏

気温や高度場が高く（低く）なることが知られて

いる。こうした ENSO の影響により帯状平均場は予

測精度が高いことが知られている（高谷 2010）。 

夏季の東方海上高度及び極東中緯度高度、沖縄

高度、小笠原高度は比較的精度が高い。東方海上

高度は ENSO との相関があるため、ENSO による遠

隔的影響があると考えられる。また、大気海洋結

合モデルではインド洋の影響を受けた北西太平洋

域の対流活動の変動がある程度予測できることか

ら、その影響で沖縄高度や小笠原高度といった日

本南方の高度場の変動を精度良く予測できるよう

になった。 

 

（３）850hPa 気温指数 

日本域（北日本、東日本、西日本、沖縄・奄美）

の 850hPa 気温は南の地域ほど精度が高い傾向が

ある。東日本以西では旧システムに比べ精度の改

善がみられる。なお、日本域の気温は晩夏（7 月

初期月の８～10 月予測）を中心として予測精度が

比較的高いことが特徴的である。 

 

（４）500hPa 主成分 

北半球における 500hPa 高度場の主要な変動パ

ターンの予測精度を確認するため、経験的直交関

数（EOF）を用いた主成分スコアのアノマリー相関

係数を計算した。冬季の北極振動の変動を表す第

１主成分は、新システムにおいても相関係数は低

いものの、11 月初期月の予測に比べ晩冬（12 月及

び１月初期月の３か月平均予測）において、アノ

マリー相関係数が高いことは興味深い。 

 

（５）まとめ 

本項では新システムによる指数の予測精度を簡 

SST NINO.3 150˚W～90˚W、5˚S～5˚Nの領域平均海面水温偏差
SST NINO.WEST 130˚E～150˚E、EQ～15˚Nの領域平均海面水温偏差
SST IOBW 40˚E～100˚E、20˚S～20˚Nの領域平均海面水温偏差
SST インド洋北部 40˚E～100˚E、EQ～20˚Nの領域平均海面水温偏差
降水量 CI1領域 70˚E～100˚E、10˚N～25˚Nの領域平均降水量偏差
降水量 CI2領域 115˚E～140˚E、10˚N～20˚Nの領域平均降水量偏差
降水量 DL領域 170˚E～170˚W、5˚S～5˚Nの領域平均降水量偏差

降水量SAMOI領域
80˚E～105˚E、5˚N～25˚Nの領域平均降水量偏差
＋107.5˚E～140˚E、5˚N～20˚Nの領域平均降水量偏差

Z500帯状平均(20˚N～30˚N) 20˚N～30˚Nで平均した帯状平均500hPa高度偏差
Z500帯状平均(30˚N～40˚N) 30˚N～40˚Nで平均した帯状平均500hPa高度偏差
Z500帯状平均(40˚N～50˚N) 40˚N～50˚Nで平均した帯状平均500hPa高度偏差

北半球層厚換算温度
300hPaと850hPaの間の高度差を温度に換算した値（層厚換算温度）の帯状平均偏差を
30˚N～90˚N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、30˚N～50˚Nで平均

東西指数
40˚Nにおける帯状平均500hPa高度偏差－60˚N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） 東西指数と同様、ただし、90˚E～170˚Eで平均
東方海上高度 40˚Nにおける140˚E～170˚Eで平均した500hPa高度偏差
オホーツク海高気圧指数 130˚E～150˚E、50˚N～60˚Nの領域平均500hPa高度偏差
沖縄高度 30˚Nにおける120˚E～140˚Eで平均した500hPa高度偏差
極渦指数 70˚N～80˚Nで平均した帯状平均500hPa高度偏差
極渦指数（極東域） 極渦指数と同じ、ただし、90˚E～170˚Eで平均

40度西谷指数
40˚Nにおける100˚E～130˚Eで平均した500hPa高度偏差
－40˚Nにおける140˚E～170˚Eで平均した500hPa高度偏差（東谷が正）

極東中緯度高度 90˚E～170˚E、30˚N～40˚Nの領域平均500hPa高度偏差
小笠原高度 130˚E～170˚E、20˚N～30˚Nの領域平均500hPa高度偏差
T850偏差 北日本 140˚E～145˚E、37.5˚N～45˚Nの領域平均850hPa気温偏差
T850偏差 東日本 135˚E～140˚E、35˚N～37.5˚Nの領域平均850hPa気温偏差
T850偏差 西日本 130˚E～135˚E、30˚N～35˚Nの領域平均850hPa気温偏差
T850偏差 沖縄・奄美 122.5˚E～130˚E、25˚N～27.5˚Nの領域平均850hPa気温偏差
Z500 第１主成分 季節平均した30˚N以北の500hPa高度偏差における共分散行列の第１主成分スコア
Z500 第２主成分 Z500 第１主成分と同じ、ただし、第２主成分スコア
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単に紹介した。こうした指数の予測精度や季節及

び地域依存性を把握した上で予測結果を利用する

ことが重要である。 
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第 1.4.42 図 季節予報資料で使用される各種循環指数等のアノマリー相関係数の新旧システム比較 

旧システム（赤）及び新システム（青）それぞれの 10 メンバーアンサンブル平均のアノマリー相関係数を全初

期月で平均した値。予測対象はリードタイム１か月の３か月平均。ここで、旧システムと新システムではハイン

ドキャストの初期日が一部の月で異なる（第 1.4.1 項参照）。 

 

81

kisetsuyohou.indd   81 2015/12/03   13:27:42



1.4.7 アジアモンスーンの予測 

（１）はじめに 

アジアモンスーンは、地域毎に異なる季節性や

特徴的な循環の変動に応じて、インドを含む南ア

ジア域の南アジアモンスーン（インドモンスーン）、

インドネシアと海洋大陸付近の東南アジアモンス

ーン、東アジア域の東アジアモンスーンに分類す

ることができる（Wang and LinHo 2002）。インド

モンスーンや東南アジアモンスーンは日本を含む

東アジア域の天候にも影響するため、それぞれの

モンスーンの変動及びそれらの日本への影響を理

解するとともに、季節予報システムによる予測精

度を把握することは、日本の季節予報を行う上で

重 要 で あ る 。 そ こ で 本 項 で は 新 シ ス テ ム

(JMA/MRI-CPS2)及び旧システム(JMA/MRI-CPS1)に

よるアジアモンスーン変動の再現性及び予測精度

について、夏季及び冬季に注目して示す。 

なお、以下では、夏季（６～８月）の予測結果

は５月初期月（５月１日、４月16日）1の予測デー

タを、冬季（12月～２月）の予測結果は11月初期

月（10月28日、10月13日）の予測データを解析し

た。解析気候値及びモデル気候値の統計期間は共

に1981～2010年の30年間である。大気の解析値に

はJRA-55解析値を、降水量解析値にはGPCPバージ

ョン2.2月解析値及び半旬解析値を使用した。 

 

（２）夏季アジアモンスーン 

ア．気候場 

はじめに夏季アジアモンスーン循環の平均場を

確認する。第1.4.43図に夏季（６～８月）を対象

とする３か月平均850hPa水平風及び降水量気候値

を解析、新旧システムそれぞれについて示す。解

析（第1.4.43図(a)）では、南インド洋の亜熱帯高

気圧（マスカレン高気圧）から吹くモンスーンは

ソマリア沖で速度を増すとともに北に向きを変え

（ソマリジェット）、さらにアラビア海で東に向き

を変えてインド亜大陸から南シナ海に向かう西風

                                                      
1 第 1.4.1 項で述べた再予報の初期日と異なるが、ここ

で示した気候特性は再予報の初期日でもほぼ変わらな

い。 

（モンスーン偏西風）となる。降水分布では、ベ

ンガル湾、インド亜大陸の西岸、南シナ海、フィ

リピン東方などに強い降水がみられる。新旧シス

テムでもこうした夏季モンスーンに伴う特徴的な

対流圏下層の降水分布が概ね再現されている。特

に、新システムでは梅雨前線に伴う降水帯が良く

再現されているのがわかる。新システムの下層風

のバイアス（第1.4.43図(c)）としては、ソマリジ

ェットが弱すぎる傾向がみられる。一方、インド

亜大陸から南シナ海に向かう西風が強すぎる傾向

がある。降水量のバイアスとしては、ベンガル湾

の北部、南インド洋の赤道付近で降水が過少、南

シナ海、フィリピン、海洋大陸付近で過多となっ

ている。これらの降水過多のバイアスは前述した

強い西風の誤差と関連があると考えられる。 

次に対流圏上層の循環を確認する。第1.4.44図

に夏季（６～８月）を対象とする３か月平均200hPa

水平風と200hPa高度の気候値を示す。200hPa高度

場の解析場をみると、インドから東南アジア域の

活発な対流活動(第1.4.43図)等に対応してチベッ

ト高気圧が形成されている。また、南アジア域で

チベット高気圧（南アジア高気圧）縁辺の東風が

明瞭である。したがって、インド亜大陸付近では

対流圏下層で西風、対流圏上層で東風となってい

る。こうした特徴は新システム、旧システムでも

概ね再現されている。新システムのバイアスをみ

ると（第1.4.44図(c)）、ソマリア東部からインド

洋西部で西風バイアスがある。また、200hPa高度

では北西太平洋域においてチベット高気圧が解析

に比べ過剰に東に伸びて分布している。 

 

イ．季節進行 

モンスーンの季節進行の中で、特にオンセット

の時期は当該地域の社会や経済に対する影響が大

きいことから、その予測は重要である。また、ア

ジアモンスーン及びそれに関連するチベット高気

圧や北西太平洋亜熱帯高気圧の季節進行は、東ア

ジア域の天候にも影響があり、日本の季節予報に

とっても重要である。 
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第 1.4.43 図 夏季（６～８月）を対象とするアジア域の 850hPa 水平風と降水量気候値 

(a)JRA-55再解析（850hPa水平風）及びGPCPバージョン2.2月平均解析値（降水量）、(b)新システム(JMA/MRI-CPS2)、

(c)新システム(JMA/MRI-CPS2)と解析の差（バイアス）、(d)旧システム(JMA/MRI-CPS1)、 (e)旧システム

(JMA/MRI-CPS1)と解析の差（バイアス）の図。絶対値の図(a,b,d)のベクトルは850hPa水平風、等値線は降水量を

表す。差の図(c,e)のベクトルは850hPa水平風の差、色は降水量の差を表す。統計期間は1981～2010年。 

 
 

第 1.4.44 図 夏季（６～８月）を対象とするアジア域の 200hPa 水平風と 200hPa 高度気候値 

(a)JRA-55再解析、(b)JMA/MRI-CPS2、(c) JMA/MRI-CPS2とJRA-55再解析の差（バイアス）、(d)JMA/MRI-CPS1、(e) 

JMA/MRI-CPS1と解析の差（バイアス）の図。ベクトルは200hPa水平風、色及び等値線(10m間隔)は200hPa高度を表

す。統計期間は1981～2010年。 
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第1.4.45図に降水量の半旬平均気候値の時間緯

度断面図を示す。インド亜大陸付近(東経70度～90

度)においては、解析では６月に赤道付近からイン

ド亜大陸熱帯域に降水ピークが移動し、モンスー

ンがオンセットするのがみられる。そして、秋か

ら冬にかけて降水域が南下し、モンスーンが退行

する。新システムの予測では解析に比べオンセッ

トの時期が平均的に遅れる傾向がある。一方、衰

退期には新システムの降水域は解析に比べて早く

退行する傾向がみられる。インドシナ半島付近(東

経90度～110度)においては、解析では５月頃に急

激にオンセットし、その後、秋の間に降水域がゆ

っくりと南下する。新システムも概ね同様の季節

変化を再現しており、東アジア(東経120度～140

度)では、メイユ（中国大陸上の前線）、梅雨前線

に対応する降水が５月後半から７月前半にかけて

みられる。 

 

ウ．年々変動 

まず、夏季南アジアモンスーン（夏季インドモ

ンスーン）の主要な年々変動について評価する。

南アジアモンスーンの変動を表す指数として広く

用いられているものにWebster-Yang Index （以下

WYI）がある(Webster and Yang 1992)。WYIは200hPa

と850hPaの東西風シアー(U850-U200)を南アジア

域(赤道～北緯20度、東経40度～110度)で平均した

ものとして定義される。WYIは特にインドモンスー

ン、東南アジアモンスーンを含む大きなスケール

の変動を捉える指数であると考えられる(Wang 

and Fan 1999)。第1.4.46図に新旧システムによる

WYIの予測時系列と散布図を示す。WYI予測の解析

とのアノマリー相関は両システム共に0.7を上回

り、年々変動を良く予測できている。 

次に南アジア域のモンスーンの変動パターンの

再現性を調べる。Wang and Fan (1999)はベンガル

湾、インド域の降水量指数(AIRI: All Indian 

 
 

第 1.4.45 図 GPCP 降水量と JMA/MRI-CPS2 による半旬別降水量気候値の時間緯度断面図 

上段はGPCPバージョン2.2半旬解析値、下段はJMA/MRI-CPS2による５月初期月の予測結果。平均領域は(a,d)東経70

度～90度、(b,e)東経90度～110度、(c,f) 東経120度～140度。統計期間は1981～2010年。 

 

84

kisetsuyohou.indd   84 2015/12/03   13:29:18



Rainfall Index; Parthasarathy et al. 1995)と

循環場の関係を調べ、AIRIやベンガル湾の降水量

とより関係の強い指数として、アラビア海上で平

均した200hPaと850hPaの東西風シアーを用いた指

数（WSI1: Wind Shear Index 1; U850-U200 (東経

40度～80度, 北緯5度～20度)）を提案している。

第1.4.47図にWSI1の予測精度を示す。新旧システ

ム共にアノマリー相関が0.75であり、良く予測で

きている。 

なお、インドにおける細かい地域スケールの降

水量と循環場の関係はさらに複雑である。Cash et 

al. (2015)は、インド全域の降水量（AIRI）に寄

与の大きい、インド中東部のガンジス川流域及び

インド亜大陸西部の西ガーツ山脈域について、そ

れらの領域の降水量と関連する循環場パターンが

異なることを指摘している。具体的にはガンジス

川流域の降水はアラビア海上の850hPa風において

西風偏差を伴い、一方、西ガーツ山脈域の降水は

ベンガル湾からインド中部への東風偏差を伴う。

こうしたインドの領域毎の降水や細かい地域領域

スケールの循環場の予測は新システムでも難しい。 

次に東南アジア（北西太平洋）モンスーン、東

アジアモンスーンについて示す。ここでは卓越し

た変動モードを抽出するため、多変数経験的直交

関数(MV-EOF: Multivariate Empirical Orthogo- 

nal Function; Wang 1992)を使用する。MV-EOFに

 

第 1.4.47 図 第 1.4.46 図と同じ。

ただし、WSI1 の図。 

  
 

 

第 1.4.46 図 リードタイム１か月

の夏季(６～８月)を対象とする

Webster-Yang インデックス(WYI)

の時系列と散布図 

時系列、散布図の値はWYIの偏差を

示し、(a)新システム(JMA/MRI- 

CPS2)、(b)旧システム(JMA/MRI- 

CPS1)の図。黒線は解析、青線（青

点）はアンサンブル平均、水色の

丸は各アンサンブルメンバーの

値。散布図の横軸は解析、縦軸は

予測。 
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は複数の要素が空間的、時間的に互いに関連して

変動する場合に１つの卓越モードとして抽出する

ことができるという利点がある。MV-EOFの適用例

としては、東アジアモンスーンを解析したWang et 

al. (2008)やSun et al. (2010)などがある。 

以下では200hPaと850hPaの東西風と南北風の４

変数にMV-EOFを適用する。解析については1981～

2010年の30例、また、予測については10メンバー

の予測を全て使用し合計300例（10メンバー×30

年）を用いてEOFを計算した。第1.4.48図に北緯10

度～50度、東経110度～150度におけるMV-EOF第１

モードを示す。このモードは規格化した解析の変

動成分の21％、予測の変動成分の23％を説明する。

このパターンはフィリピン東方で対流活動が活発

で、東南アジアモンスーンの強い場合に対応する

(Wang et al. 2001)。解析の850hPa東西風にはフ

ィリピン付近からその東方にかけての西風偏差、

北緯30度付近の東風偏差がみられる。さらに、日

本付近に太平洋・日本(PJ)パターン（Nitta 1987）

に対応した高気圧性循環がみられる。一方、200hPa

には日本海を中心とする高気圧性循環がみられる。

このように夏季の東南アジアモンスーンと東アジ

アモンスーンは関係が強く一連の変動とみること

もできる(Wang et al. 2001)。逆に言えば、東南

アジアモンスーン及びPJパターンのテレコネクシ

ョンが精度良く予測できれば、精度良い東アジア

域の予測が期待できるということである(Kosaka 

et al. 2013)。新システムによる予測は上述した

循環パターンを概ね再現しているが、850hPa風で

日本付近の高気圧性循環が解析に比べて弱い傾向

がみられる。 

東南アジアモンスーンの変動を表す指数として

広く使われているものに、DU2インデックス(Wang 

et al. 2008)がある。DU2インデックスは北緯５度

～15度、東経90度～130度と北緯22.5度～32.5度、

東経110度～140度の領域平均850hPa東西風の差と

 

第 1.4.48 図 夏季(６～８月)の 200hPa、

850hPa 水平風の北西太平洋、東アジア領域

における MV-EOF 第１モード  

解析領域は北緯10度～50度、東経110度～

150度で、統計期間は 1981～ 2010年。

(a)JRA-55（ベクトル：850hPa水平風）、(b)

新システム（ベクトル：850hPa水平風）、

(c)JRA-55（ベクトル：200hPa水平風）、(d)

新システム（ベクトル：200hPa水平風）の

図。 
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して定義される。DU2は前述した東アジアの

MV-EOF1（第1.4.48図）の変動を反映している。 

第1.4.49図にDU2の時系列と散布図を示す。新旧

システム共にアンサンブル平均予測と解析のアノ

マリー相関が0.71であり、予測精度は高い。各種

インデックスで評価した夏季の東南アジアモンス

ーンの予測精度については、リードタイム１か月

の３か月平均予測では新システムは旧システムと

同程度の予測精度であるものの、リードタイム数

か月の予測にスコアの低下傾向が若干みられる

（図略）。 

夏季の東南アジアモンスーンの比較的高い予測

精度は、フィリピン東方を中心とする北西太平洋

域の対流活動が夏季のENSOの影響及びインド洋コ

ンデンサー効果(Indian Ocean capacitor effect)

によるインド洋を介した前冬のENSOの影響を受け

る（石川と前田 2013）ためであると考えられる。 

 

（３）冬季アジアモンスーン 

ア．気候場 

まず、冬季（12～２月）を対象とする３か月平

均850hPa水平風と降水量気候値を示す（第1.4.50

図）。冬季には、インド洋の熱帯収束帯(ITCZ)がイ

ンド洋の南半球側に分布し、南太平洋熱帯収束帯

(SPCZ)が南太平洋側に分布する。850hPa風は夏季

と風向が変わり、東南アジアからインド洋に向か

って吹く。また、東アジア域ではシベリア高気圧

から吹き出した北西風が卓越する。200hPa風（第

1.4.51図）では、熱帯域の高度場がユーラシア大

陸側より高いことに対応して、南インドから東ア

ジアにかけて西風が卓越する。東アジア域の

200hPa風をみると、日本付近ではトラフとなって

おり、また、亜熱帯ジェットと寒帯前線ジェット

が合流する。新旧システム共にこうした特徴を概

ね再現できているものの、新システムではインド

洋から海洋大陸にかけてみられる過剰な降水とそ

れに伴う対流圏の加熱により、旧システムと比較

して200hPa高度のバイアスが熱帯で増大、中緯度

で減少した。 

 

イ．年々変動 

ここでは日本域の季節予報に影響の大きい東ア

ジア域の冬季モンスーンに着目する。夏季と同様

にMV-EOFを使用して主要変動モードを抽出するが、

対流圏下層温度も合わせて解析するために北緯20

度～55度、東経110度～155度における200hPa東西

風、200hPa南北風、及び850hPa東西風、850hPa南

北風、850hPa気温の５変数を使用してMV-EOFを計

算した（第1.4.52図）。第１モードのパターンは規

格化した解析の変動成分の27％、予測の変動の

26％を説明する。解析の850hPaの場をみると大陸

から日本にかけて北西風が吹き、それに対応する

 

第 1.4.49 図 第 1.4.46 図と同じ。

ただし、DU2 の図。 
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ように中国大陸から西日本上にかけて負の気温パ

ターンがみられる。これは西日本を中心に寒冬を

もたらすパターンに対応する。一方、対流圏上層

（第1.4.52図(c)）では日本の東方を中心に低気圧

性循環がみられる。200hPa東西風偏差をみると、

日本付近で南北に対のパターンがみられ、西風ジ

ェットが南偏し、西日本付近で強化されているこ

とに対応する。新システムの予測もこうした変動

を良く再現している。 

このような変動モードは海洋大陸付近の降水量

 
第 1.4.50 図 第 1.4.43 図と同じ。ただし、冬季(12～２月)の図。 

 

 
第 1.4.51 図 第 1.4.44 図と同じ。ただし、冬季(12～２月)の図。 
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に関連していることが知られている(Jhun and Lee 

2004)。そこで、冬季３か月平均（12～２月）を対

象とした、降水量の海洋大陸付近 (北緯15度～南

緯15 度、東経105度 ～135度)における領域平均と、

降水量、海面水温、循環場との相関を第1.4.53図

に示す。海洋大陸付近の降水量が多い年には赤道

太平洋の中部から東部にかけて海面水温が低く、

一方、熱帯太平洋の北西部で海面水温が高い傾向

が解析及び予測にみられる。この海面水温の分布

からもわかるようにこのモードはENSOと強く関連

しており、得られたパターンはラニーニャ現象発

生時の冬季にみられる傾向を示す。 

日本付近の循環場をみると、海洋大陸付近の降

水量が多い年には対流圏中層（500hPa高度）のト

ラフが深くなり、北緯35度付近で中国から日本付

近にかけて対流圏上層(200hPa)の東西風が強まる

傾向がある。さらに、中国から西日本にかけて

850hPa気温が低くなる傾向があるのがわかる。こ

うした循環場パターンは第1.4.52図でみたMV-EOF

の第１モードと概ね一致することから、前述した

MV-EOFで得られた主要変動モードが海洋大陸（特

に南シナ海からフィリピン東方）付近の対流活動

により励起されていることが示唆される。ラニー

ニャ現象発生時の冬季には、沖縄・奄美、西日本

で低温傾向となることが知られているが、ここで

述べた変動モードで説明できる。エルニーニョ現

象が発生した冬季については、ラニーニャ現象時

と概ね逆の傾向を示す。以上のことから中国から

西日本にみられる気温変動は海洋大陸付近の降水

量が予測シグナルとなることがわかる。さらに、

冬季東アジアモンスーンの循環場は海洋大陸のみ

ならず、インド洋の対流活動も影響することが報

告されている(Sakai and Kawamura 2009)。 

冬季東アジアモンスーンの対流圏下層気温の

年々変動には、上述した変動モード以外に、シベ

リア高気圧の強さに関連してシベリアから北日本

にかけて変動するモードがあることが知られてい

る (Wang et al. 2010; Takaya and Sato 2014)。

特に北日本、東日本はその変動モードの直接の影

響を受ける。シベリア高気圧の変動は北極振動や 

 

第 1.4.52 図 冬季(12～２月)の 200hPa、

850hPa 水平風、及び 850hPa 気温の東ア

ジア領域における MV-EOF 第１モード  

解析領域は北緯20度～55度、東経110度

～155度で、統計期間は1981～2010年。 

(a)JRA-55（ベクトル：850hPa水平風、

色：気温）、(b)JMA/MRI-CPS2（ベクトル：

850hPa水平風、色：気温）、(c)JRA-55（ベ

クトル：200hPa水平風、色：200hPa東西

風）、(d)JMA/MRI-CPS2（ベクトル：200hPa

水平風、色：200hPa東西風）の図。 
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第 1.4.53 図 海洋大陸付近（南緯 15 度～北緯 15 度、東経 105 度～135 度）の降水量と他要素との相関の

分布図 

左列が解析、右列が予測の結果。海洋大陸付近の降水量と(a,b)降水量、(c,d)SST、(e,f)500hPa 高度、

(g,h)200hPa 東西風、(i, j)850hPa 気温の相関の分布図。ブートストラップ法による検定で信頼度 95%以上

の格子に色をつけた。等値線の間隔は 0.1。 
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極前線ジェット上を伝播する準定常ロスビー波に

も関連しており(Gong et al. 2001, Takaya and 

Nakamura 2013)、新システムでも予測精度は高く

はない（第1.4.4項）。 

 

（４）まとめ 

本項では夏季及び冬季アジアモンスーンについ

て季節予報システムによる再現性、予測シグナル

となる変動について記述した。大気海洋結合モデ

ルを季節予報に導入したことにより大幅に改善さ

れた夏季アジアモンスーンの予測精度は、新シス

テムでも同様に高いことが確認された。冬季アジ

アモンスーンについては東アジアモンスーンに着

目して解析した結果、循環場の主要な変動モード

をある程度再現することが確認された。冬季の気

温変動モードにはシベリア高気圧と関連するもの

があり、日本域もその影響を受ける。したがって、

さらなる予測精度の向上にはシベリア高気圧の予

測精度の向上が望まれる。シベリア高気圧の変動

は北極海の海氷やユーラシア大陸の陸面状態と関

連するという研究があるため、それらの過程の再

現性、予測精度を改善することでさらなる日本域

の予測精度の改善が得られる可能性がある。
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1.4.8 マッデン・ジュリアン振動の予測精度 

（１）はじめに 

熱帯域にはマッデン・ジュリアン振動(MJO: 

Madden-Julian Oscillation)と呼ばれる30日～60

日程度の周期で赤道付近を一周する変動モードが

存在することが知られている。MJOは決定論的予測

可能性の限界が１か月を超えると言われているが、

最新の数値予報モデルではリードタイム１か月の

相関係数が0.5を超えるモデルもある(Miyakawa 

et al. 2015)。 

MJOの予測可能な時間スケールは季節予報が対

象とする代表的な時間スケール（３か月程度）に

比べ短いため、MJOそのものが季節予報の予測シグ

ナルとはならない。しかしながら、MJOはエルニー

ニョ現象の発生及び終息のきっかけ（トリガー）

となることが観測データと数値予報モデルを用い

た先行研究によって指摘されていることから、MJO

を数値予報モデルでより良く再現し、その不確実

性を表現することが、ENSO予測の不確実性を正し

く表現するために重要である。 

Neena et al. (2014)は旧システム(JMA/MRI- 

CPS1)を含む多数の予測システムの結果を用いて

MJO予測の比較及び検証を行った。その結果による

と、旧システムのMJOの予測精度は多数の予測シス

テムの中でも比較的良い方であったものの、MJO

に対応する季節内の変動が過小に表現されている

ことが分かった。こうした指摘を受け、新システ

ムではMJOの再現性、特に季節内変動の振幅を現実

的に再現するようにモデルを調整した（第1.2.2

項）。本項ではMJOの検証結果を簡単に紹介する。 

 

（２）MJOの予測精度 

ア．検証方法 

 本検証では U.S. CLIVAR MJO ワーキンググルー

プによって開発された MJO の診断ツール(Kim et 

al. 2009)を使用し、MJO の予測精度や再現性を評

価した。MJO の位相・振幅を指数化するため、

Wheeler and Hendon (2004)を参考に、MJO 指数を

以下のように定義した。 

まず、NOAA が解析した大気上端上向き長波放射

(OLR)と JRA-55 再解析の 850hPa 及び 200hPa 東西

風(U850, U200)を南緯 15 度から北緯 15 度で緯度

平均した。さらに、季節程度の時間スケールより

周期の長い変動成分を除くため、30 年（1981～

2010 年）の単純平均日別気候値及び季節変動成分

（first three harmonics: １年、半年、４か月周

期成分）を除き、さらに前 120 日平均値を除いた。

また、各要素は各々の分散の全球平均の平方根で

規格化した。このように求めた入力データを用い

て多変量 EOF 解析を行い、第１モード(EOF1) と第

２モード(EOF2)を算出し、その規格化時係数 PC1

とPC2をMJO 指数と定義した。なお、予測のMJO 指

数の計算には、OLR 及び U850、U200 の予測値から

初期日と予報期間ごとに求めたモデル平年値、前

120 日平均値（予測値がない期間はモデル特性の

違いは無視できるものと仮定して解析値を使用す

る）を除き、解析の分散の全球平均の平方根で規

格化した値を解析の EOF1 と EOF2 に射影して求ま

る規格化時係数 PC1 と PC2 を用いた。 

これらの PC1、PC2 を用いた以下の指標を用いて

MJO の予測精度を評価した。評価の際には、初期

日における規格化した解析の MJO 指数の振幅が１

以上の事例を対象とした。 

RMSE�τ� � �1N���f��t, τ� � a��t��� � �f��t, τ� � a��t����
�

���
 

COR�τ� � ∑ �a��t�f��t, τ� � a��t�f��t, τ������

�∑ �a��t�� � a��t������� �∑ �f��t, τ�� � f��t, τ�������
 

PERR�τ� � 1
N�ta��� �a��t�f��t, τ� � a��t�f��t, τ�

a��t�f��t, τ� � a��t�f��t, τ��
�

���
 

AERR�τ� � 1
N���f��t, τ�� � f��t, τ�� � �a��t�� � a��t���

�

���
 

ここで、a�とa�はそれぞれ解析の PC1 と PC2 であ

り、一方、f�とf�は予測の PC1 と PC2 である。τは

予測期間を表し、N はサンプル数を表す。RMSE は

根二乗平均誤差、 COR は２変数の相関係数

(Gottschalck et al. 2010)、PERR は位相誤差、

AERR は振幅誤差を示す。PERR が 0 より大きい（小

さい）ことは解析に比べて予測の位相速度が速い

（遅い）ことを表し、AERR が 0 より大きい（小さ
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い）ことは解析に比べて予測の振幅が大きい（小

さい）ことを表す。 

 

イ．結果 

 第1.4.54図に全ての初期日を対象とした各スコ

アを示す。新システムのCORは検証期間を通じて旧

システム及び現１か月アンサンブル予報システム

(V1403; 平井ほか 2014)を上回る。また、RMSEに

ついても予測15日程度までは新システムが旧シス

テムを上回る。RMSEは変動の振幅に依存するが 

(Taylor 2001)、旧システムではMJOの変動の振幅

が解析よりも小さい傾向があったため、見かけ上

RMSEが小さくなっていると考えられる。新システ

ムで予測15日以降のRMSEが大きくなったのは、新

システムでMJOの振幅が大きくなり、より再現性が

向上したことによるためである。また、位相誤差

(PERR)については、旧システムでは予測前半で東

進速度が速すぎる誤差があったが、新システムで

はより解析に近づいた。これらのことから、新シ

ステムではMJOの予測精度が向上したと言える。特

に、振幅誤差(AERR)が小さくなり、より現実的な

振幅を持つMJOが再現されるようになったことは、

季節予報において不確実性の成分（ノイズ成分）

となる季節内時間スケールの熱帯変動が現実的な

大きさで表現されるようになったことを意味する。

実際に旧システムで過小であった熱帯域の速度ポ

テンシャル、流線関数の変動成分が大きくなり、

解析に近づいた。これにより、NINO.3海域の海面

水温予測において、スプレッド・スキルの関係（ス

プレッド/RMSE）が大きくなることで、ノイズ成分

がより適切な振幅を持って表現されるようになっ

た（図略）。 

 最後にMJOの予測精度の向上に対する海洋を結

合することによる影響について触れておく。今回、

新システムを使用し、海洋結合の有無によるMJO

の予測精度の違いを評価した。冬季の予測事例に

おいて、海洋を結合した場合と結合しない場合（大

気モデル単体の予測）のMJO指数のスコアを比較し

たところ、CORが0.6以上であるリードタイムにつ

いて海洋を結合した場合のほうが２日程度長いこ

とが分かった。先行研究でも海洋を結合すること

により数日程度予測精度が向上することが報告さ

れており(例えば Vitart et al. 2007)、この結果

は先行研究の結果と符合する。したがって、本項

で得られた新システムの予測精度についても海洋

を結合することにより２日程度の改善が得られて

いるものと考えられる。 

 

（３）まとめ 

本項では新システムによるMJOの予測精度の評

価を示した。新システムでは旧システムに比べ、

MJOの予測精度が改善したことが確認された。特に 

 

 

 

 

 

第1.4.54 図 MJO 指数の予測精度 

新システム（マゼンタ）及び旧システム（青）、１か月

アンサンブル予報システム(V1403; 黒)の予測精度。上

から根二乗平均誤差(RMSE)、相関係数(COR)、位相誤差

（PERR、単位は度）、振幅誤差(AERR)。横軸は予測日数。

スコアの定義については本文を参照のこと。 
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MJOの振幅が現実的に再現されるようになった。こ

のことは、不確実性の大きさがより現実的に表現

されていることを意味し、予測精度の向上に貢献

していると考えられる。 
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1.5 新システムによる予測結果を利用する際の

注意点1 

（１） はじめに 

第 1.4 節で述べたように新システムでは予測精

度が向上した。更に日本域の予測精度の向上を踏

まえて 2m 気温の予測結果をガイダンス予測資料

に使用するなど（第 1.6 節）、新たなプロダクトへ

の利用可能性が出てきた。一方で、季節予報モデ

ルの ENSO の予測やその応答には、依然として既知

の誤差傾向がみられる（第 1.4.3 項）。したがって、

使用する予報システムの特性及び予測性能を把握

した上で、予報を解釈し、予測結果を利用する必

要がある。本節では新システムの利用における注

意点について解説する。 

 

（２） 地上(2m)気温の利用 

季節予報の気温予測では、地域平均（地上）気

温を予測対象とする。エルニーニョ予測モデルと

大気モデルによる二段階法を採用していた頃には、

大気モデルにおいて海上の 2m 気温が境界条件と

して事前に与えた海面水温の影響を大きく受けて

いたこと、モデルの解像度の仕様により海陸分布

の解像度も粗い設定となっていたこと、及び再解

析のような長期間にわたる均質な地表面解析が利

用できなかったこと等の理由により、モデルの 2m

気温予測値を直接使う代わりに、下部対流圏の気

温を代表する 850hPa 気温の予測値を使って予報

していた。現在では解像度が向上された大気海洋

結合モデルを用いて海面水温を予測できるように

なり、また再解析の地表面解析値も整備されたこ

とから、新システムでは 2m 気温予測値を利用する

ことが可能になった。それにより新システムでは

2m 気温の予測精度が更に向上した（第 1.4.4 項、

第 1.4.5 項）。 

第 1.5.1 図にリードタイム１か月の３か月平均

2m 気温について、2m 気温予測を直接用いた場合と

850hPa 気温の偏差を 2m 気温の偏差の代わりに用

いた場合のアノマリー相関係数の差を示す。この

                                                      
1 高谷 祐平 

図を見てわかるように、全体的には 2m 気温予測値

を利用したほうがアノマリー相関係数が高い傾向

がみられる。このことは、2m 気温（地上気温）を

予報する場合には、2m 気温予測値を用いたほうが

予測精度が良いことを意味する。もちろん、2m 気

温の予測だけを見ればよいのではなく、500hPa 高

度や 850hPa 気温、海面更正気圧など従来から用い

られている予測図を循環場の観点から解釈した上

で 2m 気温の結果を参照すべきである。 

 

（３）エルニーニョ/ラニーニャ現象と天候の統計

関係の使い方 

季節予報では、モデルで予測された循環場パタ

ーンを過去の ENSO に関連する循環場（天候）と比

較しつつ結果を解釈することが行われる。しかし

ながら、個々のエルニーニョ、ラニーニャ現象発

生年の特徴は、必ずしも過去の統計的な特徴と整

合するわけではなく、年毎に「個性」がある。季

節予報モデルによる予測は、この年毎の大気、海

洋の状況を反映した結果を予測しているものと期

待される。大気海洋結合モデルによる予測の精度

は、ENSO(エルニーニョ監視海域の海面水温)の予

測と、過去の ENSO と天候の関係を用いた統計的予

測のものを上回る。 

このことを示す一つの例として、2m 気温を

NINO.3海域のSSTの回帰を用いて予測した場合と

モデルで予測した場合の精度を比較する（第

1.5.2 図）。回帰式は 1981～2010 年の JRA-55 地表

面解析による2m気温とCOBE-SST解析値で作成し、

COBE-SST 解析の NINO.3 SST を使って回帰予測を

行った2。第 1.5.2 図より、NINO.3 SST との統計

関係を用いた回帰予測より季節予報モデルの予測

スコアのほうが、全体的には高いことが確認でき

る。このことは、力学モデルの予測結果が統計関

係と合わない場合でも、再予報の予測精度を通じ

て力学モデルの信頼性を確認しながら利用するこ

とが有効であることを示唆している。 

第 1.3.2 項で述べたとおり、トレンドの予測結

                                                      
2 NINO.3 SST は予測時には得られない未来の解析値を

用いているため、厳密には予測ではない。 
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果への影響は大きい。ENSO に関連する天候は、し

ばしば気温トレンドを除いて解析される（第２章）。

一方、モデルの結果は温室効果ガスの濃度の変化

を反映し、その変化に伴う温暖化トレンドを含ん

だものである。したがって、統計的に得られた

ENSO に関連する天候をもとに予測結果を解釈す

る場合には、トレンドの扱い方の違いについて十

分留意し、モデルで表現されているトレンドを考

慮して予報内容を検討するのが良い。 

東アジア域における ENSO の影響はインド洋の

大気・海洋の状況等、太平洋赤道域以外の状況に

も左右されることが知られており、ENSO 時の典型

的な循環場と必ずしも一致するわけではない。さ

らに、中高緯度域の変動の影響もある。したがっ

て予測された循環場が ENSO 時の典型的な特徴に

一致するかどうかに関わらず、循環場の形成につ

いて気候力学的観点から解釈し、予測結果の信頼

性について常に検討することが必要である。 

 

（４） ENSO 応答の再現性の解釈 

 前節までに述べたように、季節予報モデルの予

測精度は、力学的予測手法導入時に比べ大幅に向

上し、モデルの予測結果を予報資料として直接利

用できるようになってきた。一方で、これまでも

述べられているように ENSO の応答パターンの再

現性には誤差がある。これについては、第 1.4.3

項に詳しく述べられているので本節では割愛する

が、モデルによる ENSO 応答の再現性を把握して予

測結果を解釈すべき点は新システムにおいても変

わらない。 

 
 

第 1.5.1 図 ３か月平均 2m 気温について、JMA/MRI-CPS2 の 2m 気温予測を用いた場合と 850hPa 気温予測を 2m 気

温の代わりに用いた場合のアノマリー相関係数の差 

検証期間は 1981～2010 年の 30 年間。10 メンバーアンサンブル平均の予測を検証。春季（３～５月; a）、夏季

（６～８月; b）、秋季（９～11 月; c）、冬季（12～２月; d)を対象とするリードタイム１か月の予測。青色は

JMA/MRI-CPS2 の 2m 気温予測を用いた場合のアノマリー相関係数が 850hPa 気温予測を用いた場合に比べ高いこ

とを示す。標高 1500m 以上の地点はマスクをしている。 
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（５） 再予報の精度検証の参照方法 

 再予報による精度検証では、計算機資源の制約

のため、実際の現業運用時よりも少ないアンサン

ブルメンバー数で予測を評価する場合が多い。一

般的に予測精度はメンバー数に依存し、メンバー

数が多いほど予測精度が高くなる。したがって、

再予報で得られた精度はあくまで目安であり、現

業の予測結果は再予報に比べて予測精度が高いこ

とが期待される。第 1.5.1 表は Murphy (1988)の

理論的見積もりによるアノマリー相関係数のメン

バー数依存を示したものである。この結果を見て

分かるように、特にアノマリー相関係数が比較的

低い場合にメンバー数の増加による精度の向上が

得られると期待される。また、再予報と実際の予

報ではリードタイムが半月ほど短いため、実際の

予報の予測精度は再予報より高い。こうした点を

踏まえて再予報の予測精度を参照していただきた

い。 

 

参考文献  

Murphy, J. M., 1988: The impact of ensemble 

forecasts on predictability. Quart. J. Roy. 

Meteorol. Soc., 114, 463-493. 

 

 

 

 

第1.5.1表 アンサンブル数の違いによるアノマリー相

関係数への影響 

１メンバーの 

相関係数 

10 メンバー 

アンサンブル 

平均の相関係数 

51 メンバー 

アンサンブル 

平均の相関係数 

0.04  0.10  0.15  

0.08  0.20  0.26  

0.14  0.30  0.36  

0.22  0.40  0.45  

0.31  0.50  0.54  

0.41  0.60  0.63  

0.53  0.70  0.72  

0.67  0.80  0.82  

0.83  0.90  0.91  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
第 1.5.2 図 ３か月平均 2m 気温の JMA/MRI-CPS2 の予測と COBE-SST の NINO.3 SST による回帰予測のアノマリー

相関係数の差 

検証期間は 1981～2010 年の 30 年間。JMA/MRI-CPS2 の予測は 10 メンバーアンサンブル平均の予測を検証。夏季

（６～８月; a）、冬季（12～２月; b)を対象とするリードタイム１か月の予測。青色は３か月平均 2m 気温の

JMA/MRI-CPS2 のアノマリー相関係数が COBE-SST の NINO.3 SST による回帰予測に比べ高いことを示す。 
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1.6 ３か月予報および暖・寒候期予報のためのガ

イダンスの更新1 

1.6.1 はじめに 

気象庁では季節予報作業の基礎資料として季節

アンサンブル予報システムの出力結果を使用して

いる。システムの出力値は、システムの不完全性

によって常に誤差を持つため、そのまま予報作業

に使用することは難しい。そこで予報作業にあた

っては、システムの出力値を経験的な予測式を使

って各地域の予測値や確率値へ翻訳するガイダン

スを使用している。３か月予報および暖・寒候期

予 報 の た め の ガ イ ダ ン ス は Model Output 

Statistics(MOS; Glahn and Lowry 1972)方式2で

作成しているため、季節アンサンブル予報システ

ムを更新した場合には、再予報データを用いてガ

イダンスで使用している予測式も更新しなければ

ならない。本節では 2015 年６月の季節アンサンブ

ル予報システム更新に伴う、ガイダンスの更新に

ついて報告する。 

旧システム (JMA/MRI-CPS1)では、予報対象地域

である日本付近の予測精度が不十分だった。そこ

で、先行研究により日本の天候と相関の高いこと

が示されていた熱帯等の循環指数を予測因子とし

てガイダンスを作成し、予報作業に必要な精度を

確保した（伊藤 2010）。 

新システム(JMA/MRI-CPS2)では、2m 気温の精度

向上をはじめとして日本付近のモデル要素の精度

が向上したため（第 1.4.4 項、第 1.4.5 項）、予測

因子として予報対象地域のモデル要素を用いた。 

予報作業資料としては理解しやすいガイダンス

とすることも重要であるため、精度を確保しつつ

理解しやすいガイダンスとすることも重視して開

発した。 

なお、暖・寒候期予報のためのガイダンスは、

２月初期月（リードタイム3４か月）や、３月初期

月（リードタイム３か月）など、特定の初期月、

                                                      
1 遠藤 新、竹川 元章 
2 予測値の誤差を考慮し、事前に過去事例の予測値と実

況値との統計的関係を求め、実際の予報に適用する手

法。 
3 予測初期日から予測対象期間初日までの時間。 

リードタイムの組み合わせとなり検証のための事

例が不足するため、統計的に意味のある考察が難

しい。そのため、本節での検証・考察は３か月予

報ガイダンスについてのみ行った。 

以下、第 1.6.2 項ではガイダンスの作成手法を、

第1.6.3項ではガイダンスの検証結果を、第1.6.4

項では考察を、第 1.6.5 項ではまとめと今後の課

題を述べる。 

また本節で特に断りがない場合は、「旧ガイダン

ス」は JMA/MRI-CPS1 の予測を用い、旧来の手法を

用いたガイダンスを示し、「新ガイダンス」は

JMA/MRI-CPS2 の予測を用い、日本付近のモデル要

素を使用する等の新手法を用いたガイダンスを示

す。 

 

1.6.2 ガイダンスの作成手法 

 ここでは、予測対象期間や目的変数（被予測因

子）、予測式の作成手法について述べる。 

 

（１）使用データ 

新ガイダンスの作成に用いた再予報データは、

1979 年１月から 2012 年 12月までを初期月とした

JMA/MRI-CPS2の 10メンバーアンサンブルである。

ここでは、15 日ずらした２つの初期日から各５メ

ンバーを合わせて１回のアンサンブル予報のメン

バーを構成している。検証に使用した再予報デー

タは、1979 年 1 月から 2008 年 12 月までを初期月

とし、JMA/MRI-CPS1 の再予報初期日と一致させた

10 メンバーアンサンブル平均である。その他の詳

細な再予報の仕様は第 1.4.1 項を参照されたい。 

 

（２）予測対象期間 

 ガイダンスの予測対象期間は、リードタイム１

か月から３か月までの１か月平均と、リードタイ

ム１か月の３か月平均とする。これらは旧ガイダ

ンスと変更はない。 

 

（３）目的変数（被予測因子） 

 検証に用いる目的変数の要素は、予測対象期間

における気温の平年差と、降水量、日照時間、降
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雪量それぞれの平年比とする。目的変数の対象地

域は、全般予報区（北日本などの広域区分）、地方

予報区（北海道地方等）および細分地域（北海道

太平洋側等）を合わせた 34 地域とした。これらは

旧ガイダンスと変更はない。 

 

（４）地域平均に用いる格子点 

 今回のガイダンス更新の際に使用した格子点を

第 1.6.1 図に示す。これらの格子点は、格子点の

対象範囲内の陸面積率等を勘案して決定した。 

（５）予測式の作成 

予測式は、季節アンサンブル予報システムのモ

デル要素を説明変数（予測因子）とし、各地域の

気候要素を目的変数（被予測因子）とした線形重

回帰によって作成した。また、同じサンプル数で

比較検証するため、予報対象が1979年12月～1980

年２月から 2008 年 11 月～2009 年１月となるよう

な初期月を使用して予測式を作成した。 

 旧ガイダンスでは、予測式は各初期月毎および

リードタイム毎に作成していた。また、できるだ

けサンプル数を増やし、予測式の精度を高めるた

めに、ある予報対象月に対して、前後にリードタ

イムを１か月ずらした初期月のデータも予測式の

作成に用いていた（伊藤 2010）。 

 新ガイダンスでは、予報対象月ごとに精度の高

い仮予測因子を選び、予測式を作成する方法に変

更した。この方法を用いるためには、予報対象月

ごとに予測式を固定する必要がある。そのため予

測式は、各予報対象月毎に、すべてのリードタイ

ムを使用して作成した。 

この方法は、ある程度長いリードタイムを持つ

ことで初期値の影響が小さくなり、予報誤差がほ

ぼリードタイムに依存しなくなると考えられる季

節アンサンブル予報システムにおいては、適用が

可能である。ブライアスキルスコア4（以下 BSS）

を用いて行った新・旧ガイダンスの比較検証を第

1.6.2 図に示した。第 1.6.2 図を見ると、これま

での手法とリードタイム増加による精度低下の傾

きは大きくは変わらず、リードタイムによる BSS

の変動も抑えられていることが分かる。 

 

（６）確率密度関数の作成 

 季節予報は確率予報のため、ガイダンスも確率

値で表現している。新ガイダンスでは、求めた回

帰式の残差標準誤差を標準偏差とした正規分布と

なる確率密度関数を予測確率密度関数とした。 

 再予報から作成した予測式は 10 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。そのため、現業運用の季節アンサンブル予報

システムの予測結果にその予測式を適用すると、

51 メンバーのアンサンブル平均値の事例毎の変

動幅が、10 メンバーのものに比べて小さいために、

アンサンブル平均値の変動の大きさで示されるシ

グナルが過小となる。 

したがって３か月予報システムに予測式を適用

するときは、51 メンバーから 10 メンバーの組を

重複無く５回とりだしてそれぞれのアンサンブル

                                                      
4 ガイダンスの検証スコアに関しては、例えば中三川

(2013)が詳しい。 

第 1.6.1 図 使用したモデル格子点 

気温のガイダンスには実線で囲まれた全般予報区

（４区分）、降水量、日照時間および降雪量のガイ

ダンスには実線と点線で囲まれた全般予報区（７区

分）の格子点を使用した。格子点の上を通る線は、

格子点がその線によって分けられた両地域で使わ

れたことを示す。 
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平均値に予測式を適用し、その後５組の正規分布

を重ね合わせ、最終的な確率分布とした。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。これは旧ガイダ

ンスと変更はない。 

 

（７）予測因子の決定と予測式の作成 

 予測因子の決定、予測式の作成の手順は以下の

通り。 

1. モデル要素の予測精度や被予測因子との相関

から、仮予測因子候補を決定した。 

2. 多重共線性5を排除するために、互いに相関の

高い仮予測因子候補を特定した。その後それ

らのうちいずれか一つを使った仮予測因子群

を全パターン用意し、それぞれの仮予測因子

群について BSS による精度検証を行った。 

3. その中で最も BSS の高い仮予測因子群を各月

ごとに選定し、仮予測因子とした。 

4. 仮予測因子から変数選択により予測因子を確

定させ、線形重回帰を行い、予測式を作成し

た。 

各月、各地方において使用した仮予測因子は第

1.6.1 表に示した。なお、地方予報区のガイダン

スの予測因子は、その予報区が含まれる全般予報

区の予測因子と同じものを使用した。 

 

（８）予測因子の選択方法 

これまでのガイダンスの開発では、F 値（付録

1.6.A）を選択基準とした変数増減法が使われてき

た。一方、今回は R 言語の glmulti パッケージ

(Calcagno and Mazancourt 2010)を使用し、有限

修正した赤池情報量規準(AIC with a correction 

for finite sample size: AICc; Sugiura 1978; 付

録 1.6.B)を選択基準として、総当たり法を用いた。

AICcは F値に比べモデル選択の指標として広く用

いられているため、AICc による選択を行った。 

変数選択を行う際、ガイダンスの安定性を補強

し、かつ「理解しやすいガイダンス」を作成する

ため、選択される変数を１つ以上３つ以下となる

ように制限した。 

 

                                                      
5 変数間に複数の完全または近似的な線形関係が成立

していること。多重共線性がある場合、用いる説明変

数の加除により回帰式の係数が大きく変化したり、通

常考えられる符号と異なる結果が得られたりするなど、

回帰式の信頼性が低下する。 

第 1.6.2 図 ３か月平均気温のリードタイムと BSS×

100 の関係 

上図が旧ガイダンス、下図が新ガイダンス。「平均」

（赤線）は、月ごとの全般予報区（４区分）地域平均

を表し、線形近似した際の傾きは旧ガイダンスで

-0.66、新ガイダンスで-0.52。 

旧ガイダンス 

新ガイダンス 
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第 1.6.1 表 ３か月平均気温の仮予測因子（全般予報区） 

使用した因子を「○」で示している。表内の略称は、Z300: 300hPa ジオポテンシャル高度、Z500: 500hPa ジオポ

テンシャル高度、T850: 850hPa 気温、TS: 地上気温、TTD850: 850hPa 湿数、TTDS: 地上湿数、U850: 850hPa 東向

き風速、V850: 850hPa 北向き風速、CLA :全雲量。 

北⽇本
予報対象⽉ Z300 Z500 T850 TS TTD850 TTDS U850 V850 CLA
12⽉-2⽉ ○ ○ ○ ○ ○
1⽉-3⽉ ○ ○ ○ ○ ○
2⽉-4⽉ ○ ○ ○ ○ ○
3⽉-5⽉ ○ ○ ○ ○ ○
4⽉-6⽉ ○ ○ ○ ○ ○
5⽉-7⽉ ○ ○ ○ ○ ○
6⽉-8⽉ ○ ○ ○ ○ ○
7⽉-9⽉ ○ ○ ○ ○ ○
8⽉-10⽉ ○ ○ ○ ○ ○
9⽉-11⽉ ○ ○ ○ ○ ○
10⽉-12⽉ ○ ○ ○ ○ ○
11⽉-1⽉ ○ ○ ○ ○ ○

東⽇本
予報対象⽉ Z300 Z500 T850 TS TTD850 TTDS U850 V850 CLA
12⽉-2⽉ ○ ○ ○ ○ ○
1⽉-3⽉ ○ ○ ○ ○ ○
2⽉-4⽉ ○ ○ ○ ○ ○
3⽉-5⽉ ○ ○ ○ ○ ○
4⽉-6⽉ ○ ○ ○ ○ ○
5⽉-7⽉ ○ ○ ○ ○ ○
6⽉-8⽉ ○ ○ ○ ○ ○
7⽉-9⽉ ○ ○ ○ ○ ○
8⽉-10⽉ ○ ○ ○ ○ ○
9⽉-11⽉ ○ ○ ○ ○ ○
10⽉-12⽉ ○ ○ ○ ○ ○
11⽉-1⽉ ○ ○ ○ ○ ○

⻄⽇本
予報対象⽉ Z300 Z500 T850 TS TTD850 TTDS U850 V850 CLA
12⽉-2⽉ ○ ○ ○ ○ ○
1⽉-3⽉ ○ ○ ○ ○ ○
2⽉-4⽉ ○ ○ ○ ○ ○
3⽉-5⽉ ○ ○ ○ ○ ○
4⽉-6⽉ ○ ○ ○ ○ ○
5⽉-7⽉ ○ ○ ○ ○ ○
6⽉-8⽉ ○ ○ ○ ○ ○
7⽉-9⽉ ○ ○ ○ ○ ○
8⽉-10⽉ ○ ○ ○ ○ ○
9⽉-11⽉ ○ ○ ○ ○ ○
10⽉-12⽉ ○ ○ ○ ○ ○
11⽉-1⽉ ○ ○ ○ ○ ○

沖縄・奄美
予報対象⽉ Z300 Z500 T850 TS TTD850 TTDS U850 V850 CLA
12⽉-2⽉ ○ ○ ○ ○ ○
1⽉-3⽉ ○ ○ ○ ○ ○
2⽉-4⽉ ○ ○ ○ ○ ○
3⽉-5⽉ ○ ○ ○ ○ ○
4⽉-6⽉ ○ ○ ○ ○ ○
5⽉-7⽉ ○ ○ ○ ○ ○
6⽉-8⽉ ○ ○ ○ ○ ○
7⽉-9⽉ ○ ○ ○ ○ ○
8⽉-10⽉ ○ ○ ○ ○ ○
9⽉-11⽉ ○ ○ ○ ○ ○
10⽉-12⽉ ○ ○ ○ ○ ○
11⽉-1⽉ ○ ○ ○ ○ ○
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第 1.6.2 表 ３か月平均気温（リードタイム１か

月）の全期間総合の BSS×100（表中 BSS）と ROC 面

積×100（表中 ROC 面積）の結果 

「1979-2008」は旧ガイダンスとの比較検証に使用

したガイダンス、「1979-2012」は現業運用のガイダ

ンス。 

BSS ROC⾯積 BSS ROC⾯積
北⽇本 8.84 68.65 8.07 68.69
東⽇本 8.33 68.95 10.37 69.25
⻄⽇本 7.89 69.22 11.25 69.13

沖縄・奄美 13.47 72.41 13.03 71.71

1979-2008 1979-2012

1.6.3 検証結果 

ここでは、前項で述べた手法によって作成され

た予測式の検証結果を述べる。検証は、検証対象

年のみを除く交差検証（クロスバリデーション）6

に基づいた。 

 

（１）気温の予測精度 

 第 1.6.3 図、第 1.6.4 図に３か月平均気温（リ

ードタイム１か月）の BSS および ROC 面積の新旧

ガイダンスのスコアを示す。 

 全期間総合7BSS、ROC 面積（第 1.6.3 図）は、

ともに全地域で改善した。予報対象季節別の BSS

（第 1.6.4 図）は、夏季北日本、冬季沖縄・奄美

を除いた全地域、全季節で改善しており、特に冬

季の北日本と西日本では BSS が負から正へ大きく

改善した。予報対象季節別の ROC 面積は、冬季沖

縄・奄美を除いた全地域、全季節で改善した（図

略）。 

 １か月平均気温の BSS は、リードタイム１か月

では、北・西日本および沖縄・奄美で、リードタ

イム２か月では西日本および沖縄・奄美で改善し

た（図略）。 

 

（２）降水量、日照時間、降雪量の予測精度 

 第 1.6.5 図に３か月合計降水量、日照時間、降

雪量の全期間総合 BSS の新旧ガイダンスのスコア

を示す。 

 降水量の BSS は北日本で正となり、大きく改善

した。 

 日照時間の BSS は、全期間総合では改善は見ら

れなかったが、一部季節や地域では BSS が正とな

り改善した（図略）。 

 降雪量の BSS は全地域で負から正となり、大き

く改善した。なお、降雪量の予報期間は、北日本

                                                      
6 精度検証において系統誤差等を補正する際、補正値の

算出に検証事例を用いない方法。 
7 「全期間総合」とは、検証対象月を 1 月から 12 月す

べてとして計算したもの。BSS や ROC 面積の特性上、各

月毎に計算したスコアを 12 か月分平均したものとは 

値が異なるので、「全期間平均」という表記は避けてい

る。 

日本海側は 10 月から１月、東日本日本海側、西日

本日本海側は 11 月および 12 月となっている。 

 

（３）現業運用のガイダンス 

 検証用のガイダンスは 1979 年から 2008 年の再

予報データを用いて作成したが、現業で運用する

ガイダンスは、より期間を延長した 1979 年から

2012 年の再予報データを用いて作成した。 

BSS および ROC 面積による検証結果を第 1.6.2

表に示す。旧ガイダンスとの比較検証で使用した

1979 年から 2008 年の JMA/MRI-CPS2 直上ガイダン

スに比べ、地域によって多少のスコアの変化は見

られるものの、概ね同様のスコアとなっている。 

しかし、予測式作成のための標本数が増えるた

め、データ期間延長によりスコアの信頼性が向上

する。また、近年の情報がより多く回帰式に含ま

れるため、現業運用時には予測精度の向上も期待

される。 
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BSS×100（全期間総合） ROC ⾯積×100（全期間総合） 

BSS×100（春季） BSS×100（夏季） 

BSS×100（冬季） BSS×100（秋季） 

第 1.6.4 図 ３か月平均気温（リードタイム１か月）の各予報対象季節別 BSS×100 の新旧ガイダンスのスコア 

ここで、春季は初期月１月、２月、３月、夏季は４月、５月、６月、秋季は７月、８月、９月、冬季は 10 月、11

月、12 月を示す。 

第 1.6.3 図 ３か月平均気温（リードタイム１か月）の全季節を総合した BSS×100 および ROC 面積×100 の新旧ガ

イダンスのスコア 
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第 1.6.3 表 ３か月平均気温（リードタイム１か

月）の全期間総合の BSS×100（表中 BSS） と ROC

面積×100（表中 ROC 面積）の結果 

全球・直上ガイダンスを比較し、スコアの高い方に

着色した。 

BSS ROC⾯積 BSS ROC⾯積
北⽇本 1.81 62.41 8.84 68.65
東⽇本 4.87 67.39 8.33 68.95
⻄⽇本 3.34 66.91 7.89 69.22

沖縄・奄美 9.22 70.94 13.47 72.41

全球ガイダンス 直上ガイダンス

降⽔量 BSS×100（全期間総合） 

⽇照時間 BSS×100（全期間総合） 

降雪量 BSS×100（全期間総合） 

第 1.6.5 図 ３か月合計降水量、日照時間、降雪量

（リードタイム１か月）の BSS×100 

降雪量の予報期間は、北日本日本海側は 10 月から

１月、東日本日本海側、西日本日本海側は 11 月お

よび 12 月となっている。 

 

1.6.4 考察 

ここでは、前項で示された結果についての考察を

行う。 

 

（１）全球ガイダンスと直上ガイダンスの比較 

 旧ガイダンスでは予測因子に熱帯等の循環指数

を採用していた。この理由は、熱帯等の因子を使

用して作成したガイダンス（全球ガイダンス）が、

予報対象地域直上のモデル要素を用いて作成した

ガイダンス（直上ガイダンス）よりも精度が良か

ったためである。今回のガイダンス開発において

も、直上ガイダンスと全球ガイダンスの比較検証

を行ったので、その結果について紹介する。 

 全球ガイダンスの作成手法は概ね新ガイダンス

と同様で、予測因子のみ熱帯等の因子を用いた。

JMA/MRI-CPS2 においては、春、夏を中心に東方海

上高度の精度が下がっていたため、一部の季節で

は予測因子として小笠原高度を使用し、予測式を

作成した。 

 全球ガイダンスと直上ガイダンスの BSS および

ROC 面積を第 1.6.3 表に示した。検証の結果、直

上ガイダンスは全球ガイダンスに比べ、全地域で

BSS および ROC 面積が上回っていることがわかっ

た。 

 

（２）ハイブリッドガイダンスと直上ガイダンス

の比較 

 直上ガイダンスと全球ガイダンスの全期間総合
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第 1.6.4 表 ３か月平均気温（リードタイム１か

月）の全期間総合の BSS×100（表中 BSS） と ROC

面積×100（表中 ROC 面積）の結果 

ハイブリッド・直上ガイダンスを比較し、スコアの

高い方に着色した。 

地域 BSS ROC⾯積 BSS ROC⾯積
北⽇本 8.84 68.65 8.84 68.65
東⽇本 11.39 70.98 8.33 68.95
⻄⽇本 8.23 69.16 7.89 69.22

沖縄・奄美 12.50 72.25 13.47 72.41

ハイブリッドガイダンス 直上ガイダンス

比較では、全地域で直上ガイダンスの精度の方が

上回っているが（第 1.6.3 表）が、予報対象月に

よっては全球ガイダンスの精度の方がよいことが

ある。そこで、予報対象月毎に全球、直上ガイダ

ンスのうちスコアの高いガイダンスを選択する手

法（ハイブリッドガイダンス）を開発し、直上ガ

イダンスと比較した。第 1.6.4 表はハイブリッド

ガイダンスと直上ガイダンスの BSS および ROC 面

積である。 

検証の結果、３か月予報ガイダンスにおいては

ハイブリッドガイダンスの直上ガイダンスからの

明確な精度向上は見られなかった。そのため、現

業運用には不採用とした。 

 

 

（３）気温ガイダンス精度向上の要因 

 今回のガイダンス更新では、特に気温ガイダン

スの精度が向上した（第 1.6.3 項）。予報作業にお

いては、この精度向上が年々変動の再現性による

ものなのか、温暖化の影響のような長期的なトレ

ンドの再現性によるものなのか把握しておく必要

である。ここでは、ガイダンスをトレンド成分と

年々変動成分に分けて分析し、気温ガイダンスの

精度向上の要因について調査した結果を述べる。 

本項では、JMA/MRI-CPS1 の全球ガイダンス（旧

ガイダンス）、JMA/MRI-CPS2 の全球ガイダンス、

JMA/MRI-CPS2 の直上ガイダンス（新ガイダンス）

について、それぞれのガイダンスにおけるトレン

ドの寄与率8を確かめたうえで、トレンドの再現性

と年々変動の再現性について分析した。 

 

ア.トレンドの寄与率 

第 1.6.6 図に、それぞれのガイダンスにおける

トレンドの寄与率を示した。第 1.6.6 図を見ると、

どの地域においてもトレンドの寄与が 15%以上存

在し、無視できないことが分かる。 

 

イ.トレンドの再現性 

第 1.6.7 図に、それぞれのガイダンスにおける

トレンドの再現性を示した。これは、３か月平均

気温（リードタイム１か月）を予測するそれぞれ

のガイダンスのトレンドの傾きについて、観測値

のものとの RMSE を各月ごとに計算し、12 か月分

平均したものである。 

                                                      
8 寄与率とは全変動における回帰の変動の割合で、相関

係数の２乗に一致する。 

第1.6.6図 ガイダンスにおけるトレンドの寄与率

（全期間平均） 

JMA/MRI-CPS1 の全球ガイダンス（緑、以下同じ）と

JMA/MRI-CPS2 の全球ガイダンス（赤、以下同じ）、

JMA/MRI-CPS2 の直上ガイダンス（青、以下同じ）に

おけるトレンドの寄与を示したグラフ。３か月平均

気温（リードタイム１か月）を予測する直上ガイダ

ンスと全球ガイダンスについて、それぞれのガイダ

ンスのトレンドとの相関係数を各月ごとに計算し、

12 か月分平均したもの。値が大きいほどガイダンス

におけるトレンドの寄与が大きいことを表す。 

106

kisetsuyohou.indd   106 2015/12/03   13:39:33



JMA/MRI-CPS1 の 全 球 ガ イ ダ ン ス と

JMA/MRI-CPS2 の全球ガイダンスを比較すると、

JMA/MRI-CPS2 の全球ガイダンスのトレンド再現

性の方が高い。また、JMA/MRI-CPS2 の全球ガイダ

ンスと直上ガイダンスを比較すると、全球ガイダ

ンスのトレンド再現性の方が高い。以上から、同

じシステムを使用したガイダンスでは、全球ガイ

ダンスの方がトレンドの再現性は高いが、システ

ム更新によるトレンドの再現性向上が著しいため、

旧ガイダンスよりも新ガイダンスのトレンド再現

性が高くなったことが分かる。 

 

ウ.年々変動の再現性 

第1.6.8図に、それぞれのガイダンスにおける

年々変動の再現性を示した。これは、３か月平均

気温（リードタイム１か月）を予測するそれぞれ

のガイダンスについて、ガイダンスからトレンド

を除去し、トレンドを除去した観測値との相関係

数を各月ごとに計算し、12か月分平均したもので

ある。 

JMA/MRI-CPS1の全球ガイダンスとJMA/MRI-CPS2

の全球ガイダンスを比較すると、JMA/MRI-CPS2の

全球ガイダンスの年々変動の再現性の向上は東・

西日本に限られていることが分かる。一方、

JMA/MRI-CPS2の全球ガイダンスとJMA/MRI-CPS2の

直上ガイダンスを比較すると、JMA/MRI-CPS2の直

上ガイダンスの方が年々変動の再現性が高い。以

上から、全球ガイダンスから直上ガイダンスに変

更したことで、旧ガイダンスに比べて新ガイダン

スの年々変動の再現性が高くなったことが分かる。 

 

 

エ.まとめ 

第1.6.4項（３）イ、第1.6.4項（３）ウの要因

により、新ガイダンスの精度が旧ガイダンスに比

べて大幅に向上したと考えられる。 

ただし、年々変動の再現性が旧ガイダンスに比

べて向上したものの、ガイダンスにおけるトレン

ドの寄与は少なくなく（第 1.6.6 図）、年々変動

の表現は十分ではない（第 1.6.8 図）。そのため

予報作業においては、ガイダンスだけでなく、モ

デルの循環場の予報特性等も含め総合的に検討す

る必要がある。 

  

第1.6.8図 トレンドを除去したガイダンスとトレ

ンドを除去した観測値の相関係数（全期間平均） 

それぞれガイダンスにおける年々変動の再現性を

示したグラフ。３か月平均気温（リードタイム１か

月）を予測するそれぞれのガイダンスについて、ガ

イダンスからトレンドを除去し、トレンドを除去し

た観測値との相関係数を各月ごとに計算し、12 か月

分平均したもの。数値が大きいほど、ガイダンスの

年々変動の再現性が高いことを表す。 

第1.6.7図 ガイダンスのトレンドの傾きと観測値

のトレンドの傾きの RMSE（全期間平均） 

それぞれのガイダンスについて、トレンドの再現性

を示したグラフ。３か月平均気温（リードタイム１

か月）を予測するそれぞれのガイダンスのトレンド

の傾きについて、観測値のものとの RMSE を各月ご

とに計算し、12 か月分平均したもの。値が小さいほ

どガイダンスのトレンドが実際のトレンドに近い

ことを表す。 
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1.6.5 まとめと今後の課題 

 ここでは、本節のまとめと今後の課題について

述べる。 

 

（１）まとめ 

季節アンサンブル予報システムの更新に伴って、

３か月予報および暖・寒候期予報のためのガイダ

ンスの更新を行った。ガイダンス更新にあたって、

JMA/MRI-CPS1 と比較できる JMA/MRI-CPS2 再予報

データを使用し、比較検証を行った。検証には地

域平均した気温、降水量、日照時間、降雪量の観

測値を使用した。予測因子には、予報対象地域の

モデル要素を使用した。その際、ガイダンスの安

定性を補強し、かつ「理解しやすいガイダンス」

を作成するため、予測因子の絞り込みを行った。

絞り込みの手順は以下のとおりである。 

1. モデル要素の予測精度や被予測因子との相関

から、仮予測因子候補を決定した。 

2. 多重共線性を排除するために、互いに相関の

高い仮予測因子候補を特定した。その後それ

らのうちいずれか一つを使った仮予測因子群

を全パターン用意し、それぞれの仮予測因子

群について BSS による精度検証を行った。 

3. その中で最も BSS の高い仮予測因子群を各月

ごとに選定し、仮予測因子とした。 

4. 仮予測因子から変数選択により予測因子を確

定させ、線形重回帰を行い、予測式を作成し

た。 

これらの手法とモデル精度の向上のため、ガイダ

ンスのトレンドの再現性、年々変動の再現性が共

に向上し、３か月予報ガイダンスの全期間総合

BSS および全期間総合 ROC 面積が、気温では全地

域、そのほかの予報要素でも多くの地域で向上し

た。 

 

（２）今後の課題 

今回のガイダンス更新によりガイダンスの精度

は向上したものの、トレンド成分、年々変動とも

に精度は十分ではないことが分かった。そのため

予報作業においては、ガイダンスだけでなく、モ

デルの循環場等も含め総合的に検討する必要があ

る。 
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付録 1.6.A F 値 

F 値とは、回帰分析における回帰変動の分散と残差変

動による分散の比を示し、以下の仮説を検定するため

の統計量である。�を予測因子の数、��を�番目の重回帰

係数として、 

������ � � � ���� � ��, 
������� � � � ���� � ��. 

F 値は帰無仮説のもとで自由度��, � � � � ��の F 分布に

従うので、F 値を用いることで重回帰式の有意性を検定

できる。この F 値を使用して、説明変数を追加したと

きの F 値の増加が４以上であればその変数を追加し、

説明変数を削除したときの F 値の減少が４以下であれ

ばその変数を削除するという方法がこれまで用いられ

てきた（伊藤 2010）。旧ガイダンスの開発では、変数

増減の基準となる F 値を、ガイダンスの精度をその都

度参照しながら適切に定める作業が発生した。（伊藤 

2010） 

 

付録 1.6.B AICc 

AICc は統計モデルの選択指標として広く知られてい

る赤池情報量規準(AIC)を有限のサンプルサイズに対

して拡張したもので、以下の式であらわされる。 

���� � ��� � ���� � ��
� � � � � � �� ����� � ���

� � � � � 

ここで ��は最大尤度、�はサンプルサイズ、�はパラメ

ータの数である。 

�が大きい、または�が小さく、誤差項が正規分布の

とき、AIC よりも AICc を使用することが推奨されてい

る(Burnham and Anderson, 2004)。AIC および AICc に

関 す る よ り 詳 し い 説 明 は 、 例 え ば Hurvich and 

Tsai(1989)が参考になる。 
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1.7 最後に1 

本章では平成 27(2015)年６月から運用を開始

した新しい季節アンサンブル予報システム(JMA/ 

MRI-CPS2)の構成、改良の内容、そして再予報に基

づく予測性能について記述した。新システムでは

海洋データ同化、大気海洋結合モデル及びシステ

ムの運用において多くの点で改良を実施した。こ

うした改良によりエルニーニョ現象を含む海洋の

予測及び季節予報の精度が向上した。更にこの予

測精度の向上を踏まえて、新しい確率予報ガイダ

ンスを開発し、数値予報モデルの結果をより有効

に利用できるようにした。これらの改善は気象庁

が発表する季節予報の精度向上に資すると期待さ

れる。 

本章の最後にこれまでの季節予報システムの開

発を振り返るとともに、今後の開発の方向性につ

いて述べる。気象庁は 2003 年に力学的季節予報を

導入したが、2000 年代前半はまさに気象庁におけ

る力学的季節予報の「萌芽期」であった。気象庁

では気象研究所の協力を得て、季節予報システム

の開発を精力的に進めてきた。2010 年には大気海

洋結合モデルを導入し、さらに新システムでは海

氷モデルを導入するなど、2000 年代後半以降は力

学的季節予報の「成長期」であったと言える。今

後もより良く気候システムを再現する季節予報シ

ステムを目指して開発する計画であるが、この十

余年のような飛躍的な予測技術の進歩は難しく、

そのような意味で「成熟期」のフェーズに向かい

つつあるように思われる。 

新システムでは、大気・陸面・成層圏・海洋・

海氷といった気候システムを構成する要素につい

て再現できるようになり、そのモデル構成は世界

のトップレベルの現業季節予報モデルとなった。

しかしながら、各国気象機関の開発競争が激化し

ていることから、気象庁としても地道にかつ着実

に精度を向上していく必要がある。中長期的な開

発課題も一部含まれるが、以下に今後の課題を挙

げる。 

                                                      
1 高谷 祐平 

①数値予報モデルの高解像度化 

スーパーコンピューターの計算能力の向上に伴

い、季節予報を行う他の気象機関ではより高解像

度の数値予報モデルによる季節予報が行われつつ

ある。特に「渦許容モデル」と呼ばれる水平解像

度が 0.25 度程度の海洋モデルを用いた季節予報

モデルの開発が複数の機関で進められている。ま

た、大気モデルの水平解像度を 0.5 度程度に高解

像度化した季節予報モデルも開発されている

(MacLachlan et al. 2014; Takaya 2013)。季節予

報では成層圏の変動も予測シグナルとなるため、

大気モデルの鉛直解像度を向上させるとともにモ

デル上端高度を上げたモデルが使用されるように

なってきた。このようなモデルを使用することで

成層圏の予測シグナルをより良く再現することが

でき、さらに成層圏のみならず対流圏の予測精度

も向上させることができるとの指摘もある

（Sigmond et al. 2013）。したがって、大気モデ

ルの鉛直高解像度化も季節予報にとって重要な課

題である。現在は気象庁の次期季節アンサンブル

予報システムの仕様の検討を進めている段階であ

り、高解像度化も選択肢の一つとして開発を進め

る計画である。 

 

②海洋データ同化の更なる高度化 

季節予報システムの精度向上には海洋データ同

化の高度化が重要である。昨今衛星観測が得られ

るようになった海面塩分データの利用や４次元変

分法といった高度な解析手法の導入が考えられる。

これらについても開発を進めている。 

 

③海氷データ同化 

新システムでは力学的海氷モデルを導入した。

しかしながら、その海氷モデルの実行に用いる海

氷初期値の作成時には海氷密接度のデータ同化は

行われておらず、解析された海水温等と整合する

ようにモデルが予測した海氷状態を初期値として

いる。海氷密接度をデータ同化することにより海

氷解析値の解析精度が向上すると期待されるため

(Toyoda et al. 2011)、次期システムに向けて開
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発を進める計画である。 

 

④波浪結合 

新システムでは、力学的海氷モデルを導入する

ことにより、季節予報のための数値予報モデルと

して更に高度化したと考えられるが、気候システ

ムの主要な構成要素の一つである波浪過程が含ま

れていない。波浪は海面における運動量、熱フラ

ックスの輸送に関係するだけでなく、波浪による

海洋混合を通じて海洋変動にも影響を与える。新

システムで用いている海洋モデルでは波浪による

海洋混合の効果は簡略化した形で組み込まれてい

るが、より精緻に波浪による海洋混合の効果を表

現するためには波浪モデルの結合が必要である 

(Breivik et al. 2015; Fan and Griffies 2014)。 

 

⑤大気及び海洋モデルの物理過程の更なる高度化 

季節予報システムの精度向上のためには、上述

した新しい過程の開発だけでなく、既存の物理過

程の精緻化及び改良が不可欠であり、両者の開発

を着実に実施する予定である。 

 

今後は上述した季節予報システムの開発による

精度向上に加え、利活用の促進も重要である。季

節予報においては、気候システムのカオス的な振

る舞いを含む様々な理由により、予測精度の限界

が存在する。国内では季節予報が十分に活用され

ているとは言えず、今後は予測精度の限界を知り

つつ、利活用を促進することが重要である。気象

庁においても異常天候早期警戒情報や１か月予報

などの気候情報の利活用を促進している（中三川 

2013）。世界気象機関(WMO: World Meteorological 

Organization）では、気候サービスのための世界

的枠組み(GFCS: Global Framework for Climate 

Services）のもと、特に、農業と食料安全、災害

リスク軽減、健康、水資源、エネルギーといった

優先分野における気候情報の利活用を促進してい

る。 

また、気象庁は季節予報の提供を通じた国際貢

献を行っている。気象庁は WMO が定める 12 の全球

長 期 予 報 プ ロ ダ ク ト セ ン タ ー (GPC: Global 

Producing Centre  for Long-Range Forecasts)の

１つとして季節予報のための数値予報データを世

界の地区気候センター(RCC)、地域気候予測フォー

ラム(RCOF)、国家気象水文機関 (NMHS)に提供し、

それらの活動を支援している。こうした季節予報

の情報は、季節予報システムを現在運用していな

い国々において利用されている。 

今後は上述したような季節予報モデルの開発と

季節予報の利活用の促進を積極的に進めることで、

気候サービスの向上に努めていきたい。 
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２ エルニーニョ/ラニーニャ現象と日本の天候 

2.1 エルニーニョ/ラニーニャ現象の監視1 

2.1.1 エルニーニョ現象とは 

 エルニーニョ現象は、数年に一度、太平洋赤道

域の日付変更線付近から南米沿岸にかけての海面

水温が通常よりも高くなり、その状態が半年から

１年半程度続く現象である。ラニーニャ現象は、

エルニーニョ現象とは逆に同じ海域の海面水温が

通常より低くなる現象である。「エルニーニョ」と

いう言葉は、毎年クリスマスの頃になるとペルー

北部沿岸に北からの暖流が現れて漁が休みになる

ことから、沿岸の漁民がこの暖流のことを El Niño

（スペイン語で幼子イエス・キリストの意）と呼

んだことに由来する。ペルー沿岸で年末に起こる

季節的なエルニーニョと太平洋熱帯規模で数年に

一度発生する海面水温の上昇を区別するために後

者をエルニーニョ現象と呼んでいる。ラニーニャ

現象は La Niña（スペイン語で女の子の意）に由

来 し 、 1985 年 に 米 国 の 海 洋 学 者 の George 

Philander がエルニーニョ現象の逆側の位相にあ

たる現象の名前として提唱したことにより定着し

た(Philander 1985)。これらエルニーニョ/ラニー

ニャ現象は、海洋の側から現象をとらえた場合の

呼称である。 

大気の側では、太平洋熱帯域の海面気圧が下が

る/上がるとインド洋熱帯域の海面気圧が上がる/

下がるという、太平洋とインド洋（またはインド

ネシア付近）の間でシーソーのように変動する現

象がエルニーニョ/ラニーニャ現象の発見よりも

半世紀以上前の 1897 年に知られており、南方振動

(the Southern Oscillation) と 呼 ば れ て い た

(Walker and Bliss 1932)。この南方振動の指標と

してはオーストラリアのダーウィンと南太平洋ポ

リネシアのタヒチとの間の気圧差の変動を用いる

のが現在では一般的である。やがて南方振動がペ

ルー沖の大気の高気圧性循環の強弱及びペルー沿

岸で毎年 12 月頃に起こるエルニーニョの強弱と

関係のあることが見出される (Schell 1965)。 

                                                      
1 吉川 郁夫 

大気の南方振動と海洋のエルニーニョ現象の関

係を明らかにしたのが Bjerknes(1966, 1969)であ

る。Bjerknes(1966)は、1957～1958 年の国際地球

観測年(IGY: International Geophysical Year)

に発生したエルニーニョ現象を詳しく解析し、貿

易風の弱まりによる赤道湧昇の停止が関係するこ

とを示し、ハドレー循環が強化されることでアリ

ューシャン低気圧が強まり、アイスランド低気圧

が弱まるなどの中高緯度とのつながりにも言及し

た。Bjerknes(1969)ではその後の 1963/64 年と

1965/66 年のエルニーニョ現象でも 1957/58 年と

同様な応答が繰り返されることを確認し、大気と

海洋の正のフィードバックによってエルニーニョ

現象が発達するメカニズムや南方振動とエルニー

ニョ現象の関係を示した。正のフィードバックメ

カニズムとは、 

・貿易風が弱まることで赤道湧昇も弱まり、東部

太平洋赤道域の海面水温が上昇する。 

・その結果、海面水温の東西傾度が弱まり、太平

洋赤道域の対流圏の東西循環が弱まる。 

・これら一連の過程が連鎖的に生じることにより

エルニーニョ現象が発達する。 

という過程である。 

これらの過程で現れる海面気圧の東西傾度の減少

（東西の気圧差の変化）が、南方振動に対応する。

Bjerknes(1969)は、海面水温の東西傾度が対流圏

の東西循環の原因であり、Walker and Bliss(1932)

の示した南方振動の主要なメカニズムであること

から、この東西循環をウォーカー循環と名づけた。 

一方、米国の海洋学者の Klaus Wyrtki は、貿易

風に対する海洋の力学的な応答でエルニーニョ現

象が発生することを示した(Wyrtki 1975, 1985)。

すなわち、 

・エルニーニョ現象の発生に先立つ２年前から強

い南東貿易風が海面水位の東西傾度を強め、西

部太平洋赤道域に暖水を蓄積する。 

・貿易風が弱まると西部太平洋に蓄積されていた

暖水が東に流れだし、ケルビン波として東へ伝

播し、ペルー沖に暖水を運び、水温躍層を押し

下げ、エルニーニョ現象が発生する。 
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という説で、海洋の力学的役割の重要性を初めて

示した。 

エルニーニョ現象と南方振動は、それぞれの名

称の起源を異にするが、熱帯域の海洋と大気が相

互に作用することで、発生・発達・衰退する一体

の現象であることから、二つを合わせた El Niño 

and the Southern Oscillation(ENSO)という名称

がしばしば用いられるようになった(Cane 1983; 

Philander 1990)。 

 

2.1.2 標準的な(Canonical)エルニーニョ現象 

Rasmusson and Carpenter(1982)は、1949 年か

ら 1976 年までに発生した６回のエルニーニョ現

象の合成図を作ることにより、発生前から終息後

までの一連の特徴を初めて記述した。ここで示さ

れたエルニーニョ現象は以下のような経過をたど

る。 

エルニーニョ現象の前年には日付変更線の西側

で平年よりも強い東風が吹いている。エルニーニ

ョ現象発生に先立つ 10～11 月には西部太平洋赤

道域の海上風が西風偏差に変化し、日付変更線付

近の海面水温が正偏差となる。その後の 12～１月

には南米沿岸に海面水温の正偏差が現れて次第に

増大し、４～６月に最大になる。日付変更線付近

の正偏差は持続するが、８～12 月に中部太平洋赤

道域の西風偏差が大きくなるとともに、南米沿岸

の正偏差は西に伝播し、年末には日付変更線付近

の正偏差と合流して 170°W 付近で正偏差が最大に

なる。そしてエルニーニョ現象の後には南米沿岸

から負偏差が広がり、５～７月には東部太平洋赤

道域が負偏差となる。 

Rasmusson and Carpenter(1982)の記述のような

現象は、標準的な(Canonical)エルニーニョ現象と

呼ばれ(Cane 1983)、通常のエルニーニョ現象なら

ば同じようなパターンとして推移するため、予測

可能であることが期待された。 

ところが、1982 年に発生した大規模なエルニー

ニョ現象においては、その大きさや発達の仕方が

Rasmusson and Carpenter(1982)の記述した推移と

異なり、海面水温の正偏差が中部太平洋赤道域に

現れて東に伝播するという特徴を呈したことで注

目された。このような状況は 1980 年代以降に発生

したエルニーニョ現象の発達の過程で頻繁に見ら

れ、Trenberth and Stepaniak(2001)は 1976/77

年の気候シフトを境にしてエルニーニョ現象の発

達の特徴に変化が見られることを指摘している。

更に 1990 年代以降には海面水温の正偏差の中心

が中部太平洋赤道域に留まるような状態も観測さ

れるようになり、エルニーニョ現象にも色々な個

性のあることが知られるようになった。この中部

太平洋赤道域で昇温するタイプの現象は「エルニ

ーニョもどき現象」(Ashok et al. 2007)、「中央

太平洋(central Pacific)エルニーニョ現象」(Kao 

and Yu 2009)や「暖水プール(warm pool)エルニー

ニョ現象」(Kug et al. 2009)と呼ばれ、これと対

比して東部太平洋赤道域で昇温するタイプのエル

ニーニョ現象を「標準的なエルニーニョ現象」と

呼ぶことが最近では多い。 

 

2.1.3 エルニーニョ現象等の監視海域 

エルニーニョ現象が発生すると、南米ペルー沿

岸での漁獲に大きな影響を与えるが、1972 年に発

生したエルニーニョ現象では、カタクチイワシの

漁獲量が激減し、大豆等の世界の穀物相場にまで

影響が及んだ(Philander 1990)。1982 年のエルニ

ーニョ現象の発生期間中には、エクアドルやペル

ー北部及び米国南東部で大洪水が発生、オースト

ラリアで干ばつや山火事などが発生した（木村 

1992）。また日本では、「昭和 57 年７月豪雨（長崎

豪雨）」や島根県を中心とした「昭和 58 年７月豪

雨」が発生している。このような背景の中、米国

気 候 解 析 セ ン タ ー （ CAC/NMC/NOAA 、 現

CPC/NCEP/NOAA）では、エルニーニョ現象に関係す

る海面水温の変動を監視するために、南米沿岸に

NINO.1(5°S-EQ, 90°W-80°W)と NINO.2(10°S-5°S, 

90°W-80°W) 、 及 び 太 平 洋 東 部 赤 道 域 付 近 に

NINO.3(5°S-5°N, 150°W-90°W)、太平洋中部赤道域

付近に NINO.4(5°S-5°N, 160°E-150°W)という４つ

の海域（第 2.1.1 図）を設定した。そして、1982

年からこれらの海域の月平均海面水温をリアルタ
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イムで監視するに至っている(Barnston et al. 

1997)。NINO.1 と NINO.2 に関しては、これらを合

わせた海域(NINO.1+2)として用いられることが一

般的である。 

気象庁におけるエルニーニョ現象の監視は、初

期においては米国気候解析センターで作成された

資料を基に行われていたが、手作業による全球海

面水温の解析が 1986 年から始まり、修正法を用い

た全球海面水温の客観解析が 1990 年に導入され

た（海洋気象部海洋課 1990）ことにより、独自の

海面水温資料を用いて行うようになった。エルニ

ーニョ現象を監視する海域としては、NINO.1+2、

NINO.3、 NINO.4 に対応する C 海域(10°S-EQ, 

90°W-80°W)、B 海域 (4°S-4°N, 150°W-90°W)、A 海

域(4°S-4°N, 160°E-150°W)が設定された。さらに

日 本 の 天 候 と 関 係 の 深 い 海 域 と し て

NINO.WEST(EQ-15°N, 130°E-150°E)とこれに対応す

る D 海域(EQ-14°N, 130°E-150°E)が設けられた。 

また 1991 年には過去に発生したエルニーニョ

現象の期間を決める定義を導入し、エルニーニョ

現象の監視にも用いるようになった。すなわち B

海域の月平均海面水温の平年値（1961～1990 年の

平均）からの偏差の５か月移動平均値が６か月以

上連続して+0.5℃以上になった場合をエルニーニ

ョ現象とし、逆に-0.5℃以下の場合をラニーニャ

現象として 1949 年以降のエルニーニョ/ラニーニ

ャ現象の期間を特定した。 

エルニーニョ現象の期間を同定した過去の研究

としては、Quinn et al.(1978)が 1726 年以降のエ

ルニーニョ現象の期間を同定し、強さのランク分

けを試み、Rasmusson and Carpenter(1982, 1983)

がエクアドルからペルー沿岸の船舶による観測の

海面水温データを使って 1950 年以降のエルニー

ニョ現象を同定している2。 

気象庁の定義に基づく 1949 年以降のエルニー

ニ ョ 現 象 の 発 生 年 は 、 Rasumusson and 

Carpenter(1982, 1983)と齟齬の無い結果となっ

ている。エルニーニョ現象の期間を同定するため

の定義を設定する試みとしては、1980 年代初期に

海洋研究者の学術団体のワーキンググループ

(SCOR WG55)において構築されたエルニーニョ現

象の定義の例があるが、ペルー沿岸の観測点の海

面水温を使用するもので、広く受け入れられるも

のではなかった。これに対して気象庁の定義はお

そらく客観的手法を用いた最初のものであり、フ

ロリダ大学で JMA の定義として採用されるなど

ENSO の研究コミュニティでも受け入れられる定

義として評価されている(Trenberth 1997)。1992

年４月に設置された気象庁エルニーニョ監視セン

ターにおいては、上記の気象庁の定義を用いてエ

ルニーニョ現象の監視業務を開始した。 

気象庁がエルニーニョ現象の監視海域として設

定した B 海域（NINO.3 に相当）では、貿易風（東

風）が卓越し、赤道湧昇の効果による海面水温の

低温が明瞭（冷舌：cold tongue と呼ばれる）で、

季節変化が大きく、ENSO にともなう海面水温偏差

の年々変動も大きいという特徴を持つ。 

一方、米国気候解析センターでは、1996 年４月

                                                      
2 Ropelewski and Halpert(1987)が 1875 年から 1983

年の 109 年間の降水データを用いて世界の降水へのエ

ルニーニョ現象の影響を調査した結果は、Quinn et 

al.(1978)及び Rasmusson and Carpenter(1983)の同定

した 25 回のエルニーニョ現象に基づいている。この影

響調査の結果は米国気候予測センターにおける資料と

して現在も使用されている。 

 

 
第 2.1.1 図 エルニーニョ現象に関係した海面水温を監視するために設定された監視海域 
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から大気の南方振動との相関が高い海域として、

NINO.3 と NINO.4 の 領 域 に ま た が る

NINO.3.4(5°S-5°N, 170°W-120°W)をエルニーニョ

現象の監視海域として設定している(Barnston et 

al. 1997; Trenberth 1997)。これに先立ち、

Barnett and Preseiendorfer(1987)は米国の地上

気温の季節予報をするための予測因子の１つとし

て同海域の海面水温を用いており、米国気候解析

センターでは ENSO 予測の対象として同海域の海

面水温の現業的な予測を1990年3月から開始して

いた(Barnston and Ropelewski 1992)。Barnston et 

al.(1997)は、ENSO の適切な指標の条件として、

(1)南方振動との相関が大きいこと、(2)予測可能

性が高いこと、(3)ENSO の遠隔影響に最も強く関

与することを挙げ、夏と初秋における南方振動と

海面水温との相関が NINO.3 よりも NINO.3.4 の領

域で有意に高いことを示している。 

NINO.3.4 の「3.4」の意味としては、海域の中

心が NINO.3 及び NINO.4 の中心間距離のおよそ

4/10 に位置し、若干 NINO.3 寄りであることが

Barnston et al. (1997)に記述されている。 

2001 年の平年値期間の更新では、1961～1990

年の 30 年平均値を「基準値」として固定して継続

利用し、基準値からの差を海面水温指標とするこ

とで同定される現象の変更を回避した。 

2006 年 ３ 月 に は 、 新 し い 海 面 水 温 解 析

(COBE-SST: Ishii et al. 2005)を導入した。これ

に伴い、エルニーニョ監視海域を B 海域から南北

に 1 度ずつ広い NINO.3 海域に変更した。また、数

年規模変動の ENSO より長期の変動である数十年

規模変動や温暖化による変化の影響を減らすため、

「基準値」を、各対象年の前年までの 30 年平均値

に変更した。これにより、新しい「基準値」は年

ごとに異なる値となった。この変更では、1950 年

から 1992 年の期間において同定されたエルニー

ニョ現象の発生年（回数）に変更はなかったが（終

息時期が１季節延びる程度の変化のみ）、持続期間

が５か月と短くなった 1993 年春～1993 年夏は、

エルニーニョ現象として同定されなくなった。ラ

ニーニャ現象の期間については、1995 年夏～

1995/96 年冬が新たに同定されたほか、発生期間

が１季節以上変化した現象もあり、エルニーニョ

現象よりもやや大きな変更となった（エルニーニ

ョ/ラニーニャ現象の期間については第 2.1.3 図

(b)、発生年については後出の第 2.1.4 図及び第

2.1.5 図を参照のこと）。 

Trenberth(1997)は、気象庁の定義に倣い、

NINO.3.4 海域と NINO.3 海域の海面水温に対し

1950～1979 年の 30 年平均を平年値とした偏差の

５か月移動平均値を用いてエルニーニョ/ラニー

ニャ現象の期間を求めた。その結果、NINO.3 では

現象の期間が海面水温や平年値期間のとり方に影

響を受けやすい（特にラニーニャ現象）ことを示

している（彼は気象庁の定義で NINO.3 の代わりに

NINO.3.4 を使い、しきい値として 0.5℃の代わり

に 0.4℃を使うことを推奨している）。 

気象庁では 2009 年７月からエルニーニョ監視

速報に西太平洋熱帯域(NINO.WEST)とインド洋熱

帯域 (IOBW)の海面水温情報を新たに加え、熱帯海

洋情報の拡充を行った（第 2.1.2 図）。エルニーニ

ョ現象（ラニーニャ現象）の発生に伴い、西太平

洋熱帯域の海面水温は低温（高温）に、インド洋

熱帯域の海面水温は高温（低温）になる傾向があ

るが、年々変動に対する温暖化トレンドの割合が

 
第 2.1.2図 エルニーニョ監視海域(NINO.3)と熱帯情報の拡充により新たに監視海域として設定された西太平洋

熱帯域(NINO.WEST)及びインド洋熱帯域(IOBW)の位置 

ダーウィンとタヒチは南方振動指数の算出で使用する地上気圧観測点。 
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大きく、平年からの偏差では ENSO の４～９年周期

の変動を見るには適さない（第 2.1.3 図(a)）。こ

のため、西太平洋熱帯域とインド洋熱帯域では、

エルニーニョ監視海域の基準値の設定方法（各年

の前年までの過去 30 年平均値）とは異なり、各月

毎に各年の前年までの過去 30 年間の長期変化傾

向（トレンド）を直線で近似し、その直線を該当

年の月に延長した値を「基準値」として用い、海

面水温の基準値からの差の５か月移動平均値が６

か月以上連続して+0.15℃以上となった場合に各

海域の高温期間、逆に−0.15℃以下となった場合を

各海域の低温期間とした（第 2.1.3 図(b)）。エル

ニーニョ監視海域では、十年規模変動や温暖化に

よる長期変化傾向に比べて ENSO による年々変動

が大きいため、平年からの偏差でも変動は明瞭で

（第 2.1.3 図(a)）、基準値からの差（第 2.1.3 図

(a)平年からの偏差 

 
 

(b)基準値からの差 

 
第 2.1.3 図 各監視海域の海面水温の（a）平年からの偏差及び(b)基準値からの差の時系列（1950 年１月～2015

年６月） 

各図ともに（上）エルニーニョ監視海域(NINO.3)、（中）西太平洋熱帯域(NINO.WEST)及び（下）インド洋熱帯域

(IOBW)。細線は月平均値、太線は５か月移動平均値。赤（青）の陰影は、各海域でエルニーニョ現象（ラニーニ

ャ現象）時に現れやすい偏差の符号を表す。(a)の平年値は 1981～2010 年の 30 年平均。(b)の時系列の下の色付

BOX は、赤（青）がエルニーニョ現象、NINO.WEST 低温、IOBW 高温（ラニーニャ現象、NINO.WEST 高温、IOBW 低

温）の定義を満たす期間を、黄（緑）は持続期間が６か月に満たなかった期間を表す。 
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(b)）との違いは明瞭ではない。 

気象庁では、エルニーニョ/ラニーニャ現象の監

視を開始して以来、適宜天候との関係資料を作成

し、利用している。 

2009 年７月の熱帯海洋情報の拡充に伴い、エル

ニーニョ/ラニーニャ現象等の発生時における世

界及び日本の天候の特徴に関する資料も更新した。

統計期間は、この時期に完成していた JRA-25 長期

再解析(Onogi et al. 2007)の大気循環場資料と整

合をとるため、1979～2008 年の 30 年間とした。

その際、統計事例を増やすために６か月持続とい

う現象発生の定義を満たさない場合も統計に加え

て処理をした（第 2.1.3 図(b)の黄あるいは緑で示

される期間）。 

2015 年７月には、1958～2012 年の 55 年間の期

間で統計を取り直したエルニーニョ/ラニーニャ

現象等の発生時における世界及び日本の天候の特

徴の統計資料を気象庁 HP で公開した（詳細につい

ては次節以降で解説）。統計期間は、気象庁 55 年

長期再解析(JRA-55: Kobayashi et al. 2015)の期

間に合わせたもので、統計期間が長くなったこと

に伴い、現象発生の定義を満たす場合のみを発生

事例として統計処理をした（第 2.1.3 図(b)の赤ま

たは青で示される期間）。これにより統計から外れ

た年は、エルニーニョ現象を例にとると、1979/80

年、1993 年、1994/95 年、2006/07 年である。 

 

2.1.4 各監視海域の海面水温変動の特徴 

この項では、各監視海域の海面水温の基準値と

の差が、エルニーニョ/ラニーニャ現象等の発生時

にどの様に推移するかを示す。 

第 2.1.4 図にはエルニーニョ現象及びエルニー

ニョ現象の発生時に現れやすい NINO.WEST の低温

期間と IOBW の高温期間の特徴をまとめた。 

第 2.1.4 図の左列は、エルニーニョ現象が始ま

った年(Year0)を基準とし、その前年(Year-1)から

翌年(Year+1)までの各監視海域の海面水温の基準

値との差の時系列を重ねた図である。1949～2013

年の期間に発生した全ケースの平均を黒太線で、

年代による違いを見るために 1980 年以前の平均

を赤太線、1980 年以降の平均を青太線で示してあ

る。NINO.3 海域の海面水温の基準値との差の推移

を見ると、発生時期や終息時期、及びピークの時

期や大きさにばらつきはあるが、平均では１月か

ら６月頃にかけて急上昇し（４月頃に負から正に

変わる）、７月以降は穏やかに上昇して 12 月頃に

ピークを迎える。その後は下降して翌年の６月頃

にはゼロ付近に戻る。1980 年より前と後の平均の

推移では、エルニーニョ現象発生年(Year0)の８月

頃までに大きな差は無いが、９月以降は 1980 年以

前（以降）の上昇が穏やか（急）でピークが小さ

い（大きい）。更に、1980 年以前ではピーク翌年

(Year+1)の４月には負になるが、1980 年以降では

ピーク翌年(Year+1)の８月まで正が持続する。 

エルニーニョ現象発生時の NINO.WEST 海域の海

面水温の基準値との差は、発生年(Year0)の６月頃

から負になり、９月頃には負のピークとなるが、

10～12 月にかけて一旦ゼロに近づいた後、翌年

(Year+1)の１～２月に２度目の負のピークが現れ

る。その後５～６月にはゼロ付近に戻る。1980 年

以後の平均では 1980 年以前の平均に比べて変動

が大きくなるが、負になる時期やゼロ付近に戻る

時期に大きな違いはない。２つ目のピークの時期

は NINO.3 海域に比べて２か月程度遅れる。 

エルニーニョ現象発生時の IOBW 海域の海面水

温の基準値との差は、NINO.3 海域に１か月程遅れ

て発生年の５月に正になるが、その後の上昇は緩

やかで、NINO.3 海域に３～４か月遅れた発生翌年

２～４月頃が正のピークとなる。1980 年以前の平

均はピーク後の翌年夏にかけて急速にゼロに近づ

くが、1980 年以降の平均では発生翌年７月頃まで

ピークと同程度の正の値が持続する。これらの特

徴は、1980 年以降のエルニーニョ現象発生翌年の

夏に北日本で低温（1983 年、1988 年、1998 年、

2003 年）や多雨（1998 年）が現われやすいことに

夏のインド洋の高温が関係しているという報告

(Xie et al. 2009, 2010)と整合的である。 

第 2.1.4 図の中央列は、NINO.WEST の低温期間

における各海域の海面水温の基準値との差の推移

を示したものである。NINO.WEST 海域の平均の推

117

kisetsuyohou.indd   117 2015/11/27   17:03:02



移には発生年の９月と翌年１～２月の２回ピーク

が現れ、1980 年以前の平均では発生年の８月のピ

ークが大きく、1980 年以降では翌年２月のピーク

が大きいが、年によるばらつきが大きい。NINO.3

海域の平均の推移は発生年の春から翌年の夏まで

基準値より高い値で推移しているが、エルニーニ

ョ現象発生の翌年や前年が含まれているためにエ

ルニーニョ現象時の平均よりもピークの値が小さ

い。IOBW 海域の平均の推移では対応する変化が不

明瞭である。 

第 2.1.4 図の右列は、IOBW の高温期間における

各海域の海面水温の基準値との差の推移を示した

ものである。IOBW 海域の平均の推移はエルニーニ

ョ現象発生時とほぼ同様である。1962 年と 2001

年（エルニーニョ現象発生の前年）以外は、エル

ニーニョ現象発生年か、秋に発生したエルニーニ

エルニーニョ現象時の合成図      NINO.WEST 低温時の合成図       IOBW 高温時の合成図 

 

 

 
第 2.1.4 図 エルニーニョ現象（左列）、NINO.WEST 低温（中央列）、IOBW 高温（右列）各発生時における各監視海

域の月平均海面水温の基準値からの差の推移の合成図 

（上段）エルニーニョ監視海域(NINO.3)、（中段）西太平洋熱帯域(NINO.WEST)、（下段）インド洋熱帯域(IOBW)。

各図の凡例の数字は現象が発生した年、黒太線は 1949～2013 年の期間の全ケースの平均、赤太線は 1980 年以前の

平均、青太線は 1980 年以降の平均を表す。横軸の Year0 が各現象の発生した年、Year-1 と Year+1 が発生前年及

び発生翌年に対応する。 
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ョ現象が翌年まで持続している場合（1969 年と

1987 年）で、NINO.3 海域や NINO.WEST 海域の推移

もエルニーニョ現象時の推移に近い。 

第 2.1.5 図の左列は、ラニーニャ現象が発生し

た年を基準としてその前年から翌年までの各監視

海域の海面水温の時系列を重ねた図である。発生

や終息の時期にばらつきはあるが、各海域ともエ

ルニーニョ現象時とは符号を逆にしたような推移

となる。NINO.WEST 海域では、1980 年以前の平均

より 1980 年以降の平均の方がラニーニャ現象に

対応する変化幅が大きいが、NINO.3 海域と IOBW

海域では年代による大きな差は無い。 

第 2.1.5 図の中央列は、NINO.WEST の高温期間

における各海域の推移を示している。NINO.WEST

海域の平均では６月頃に正になった後、正の値が

１年以上続く傾向が見られる。NINO.3 海域では年

代による差が大きく、1980 年以降の平均はラニー

ニャ現象時の傾向を示すが、1980 年以前の平均は

ラニーニャ現象時の合成図      NINO.WEST 高温時の合成図       IOBW 低温時の合成図 

 

 

 
第 2.1.5 図 ラニーニャ現象（左列）、NINO.WEST 高温（中央列）、IOBW 低温（右列）発生時における各監視海域の

月平均海面水温の基準値からの差の推移の合成図 

他は第 2.1.4 図と同じ。 
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ラニーニャ現象時の傾向を示さない。IOBW 海域も

同様で、1980 年以前の平均は前年から高温傾向が

持続し、NINO.WEST と連動した変化が見られない。 

第 2.1.5 図の右列は、IOBW の低温期間における

各海域の海面水温の基準値との差の推移を示して

いる。各海域ともにラニーニャ現象時の特徴と同

様な傾向であるが、ラニーニャ現象が発生してい

ない年が多数（５例）含まれる他、ラニーニャ現

象が前年から持続する年も多数（５例）含まれる

ことから、IOBW 海域の平均では低温傾向がラニー

ニャ現象発生時よりも早く現れ、５月頃から翌年

の９月頃まで低温となり、明瞭なピークが見られ

ない。 

以上示したように、平均像としてはエルニーニ

ョ/ラニーニャ現象と NINO.WEST 低温/高温及び

IOBW 高温/低温の各現象が連動しているように見

えるが、年代によって関係が不明瞭な場合も見ら

れる。今後、数十年規模変動の影響を考慮するな

ど、関係を整理する必要がある。 
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2.2 エルニーニョ/ラニーニャ現象等発生時にお

ける世界の天候の特徴1 
2.2.1 はじめに 

 熱帯域の海面水温の変動は、大気の大規模な循

環を通じて、世界の天候へ大きな影響を及ぼす。

これまでにも気象庁では、中部～東部太平洋赤道

域（NINO.3）の海面水温変動として同定されるエ

ルニーニョ/ラニーニャ現象をはじめ、西太平洋熱

帯域（NINO.WEST）及びインド洋熱帯域（IOBW）の

海面水温変動に伴う世界の天候への影響について

調査を行ってきた（竹内 2006;福田 2009）。ここ

で、NINO.3、NINO.WEST 及び IOBW は第 2.1.3 項で

定義される監視海域である。 

 気象庁 55 年長期再解析（JRA-55）（古林ほか 

2015; Kobayashi et al. 2015）が 2013 年に整備

されたことを踏まえ、熱帯域の海面水温変動に伴

う世界の天候（気温及び降水量）への影響につい

て、統計期間を過去に延長するなどの変更を加え、

再度調査を行った。 

本調査は、世界各地の時系列観測データについ

て、 

・統計期間全体の出現率が等しくなるよう「低

い（少ない）」「並2」「高い（多い）」の３階級

に分け（つまり各階級の出現率は一部の例外

を除いて 1/3 となる3。この割合を「気候的出

現率」という）、 

・エルニーニョ現象等のイベント発生時の各階

級の出現率が気候的出現率と比べて有意に大

きいかどうかを統計的に検定し、 

・イベントが発生したときに世界各地のどの地

域にどのような影響が見られるかを把握する 

ものである。福田（2009）の調査では、イベント

が発生していない時期の出現率と比べて有意に大

きいかどうかを検定していたが、今回は方法が異

                                                      
1 佐藤 大卓、桜井 敏之（現所属：海洋気象課海洋気象

情報室）、竹内 綾子 
2 ここでは、「西暦年の１位が１の年から数えた連続す

る30年間」で定義される「平年並」と区別するため「並」

という用語を用いる。 
3 後述するように気候的出現率が 1/3 を超える場合が

ある。 

なる。 

 なお、NINO.3、NINO.WEST 及び IOBW の海面水温

変動はお互いに密接に関連している。以下の結果

は、各海域の海面水温変動と世界の天候との関連

を統計的に抽出したものであり、必ずしも着目し

た海域だけからの直接の因果関係が示されている

わけではないことに注意を要する。 

 

2.2.2 統計期間と観測データ 

 統計期間については、福田（2009）の調査では

1979 年～2008 年（冬は 1979/80～2008/09 年）の

30 年間を対象としていたが、今回の調査では 1958

年～2012 年（冬は 1958/59 年～2012/13 年）の 55

年間とし、より長期間のデータを用いて調査を行

った。 

 用いた気温及び降水量の地上観測データは、

1982 年６月以降の地上月気候値気象通報（CLIMAT

報）データ及び米国海洋大気庁（NOAA）が整備し

た GHCN(Global Historical Climatology Network; 

Peterson and Vose 1997)データの 1958 年以降分

である。これらはいずれも、世界各地の地上観測

地点の月統計値である。CLIMAT 報データは、各国

から毎月送信される電文を基に、異常値を除くな

ど気象庁において品質管理を施したものを使用し

ている。CLIMAT 報データ及び GHCN データの両方

が利用可能な場合は、CLIMAT 報データを優先して

利用した。 

また、特に大洋上などについて、地上観測デー

タから得られた結果を補完する目的で JRA-55 の

2m 気温及び降水量、COBE-SST(Ishii et al. 2005)

の海面水温データ並びに NOAA が提供する外向き

長波放射量(OLR)データを用いた。解析期間は地上

観測データと同様の 55 年間であるが、OLR につい

ては 1979 年～2012 年（冬は 1979/80 年～2012/13

年）の 34 年間である。 

 

2.2.3 調査方法 

（１）エルニーニョ／ラニーニャ現象等の発生期

間 
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NINO.3 海域における海面水温の基準値4との差

の５か月移動平均値が６か月以上続けて+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）発生期間とした。また、西

太平洋熱帯域(NINO.WEST)及びインド洋熱帯域

(IOBW)の海面水温の基準値5との差の５か月移動

平均値が６か月以上続けて+0.15℃以上（-0.15℃

以下）となった期間を、高温（低温）であるとし

た。各イベントの発生期間を第 2.2.1 図に示す。 

以下では、エルニーニョ現象発生時、NINO.WEST

高温時、IOBW 高温時をそれぞれ「NINO.3（＋）」、

「NINO.WEST（＋）」、「IOBW（＋）」とし、海域に関

わらず各イベントを表現する場合には「監視指数

（＋）」と表記する。一方、ラニーニャ現象発生時、

NINO.WEST 低温時、IOBW 低温時をそれぞれ「NINO.3

（－）」、「NINO.WEST（－）」、「IOBW（－）」とし、

海域に関わらず各イベントを表現する場合には

「監視指数（－）」と表記する。同様に、平常時は

「NINO.3（０）」、「NINO.WEST（０）」、「IOBW(０)」、

「監視指数（０）」と表記する。 

 

（２）観測地点ごとの気温規格化偏差と降水量基

準比の算出 

まず、CLIMAT 報データ及び GHCN データから、

各観測地点について、統計期間中に観測地点が大

きく移動したと考えられる地点（移転地点）を除

外した上で、３か月平均気温／３か月降水量の時

系列を計算した。ただし、もし連続する３か月の

うち１か月でも欠測があった場合には、計算しな

いこととした（例えば、ある年の３月が欠測であ

れば、その年の１月～３月、２月～４月、３月～

５月の値を欠測扱いとした）。なお、移転地点の判

定は以下の手順で行った。 

・気象庁では、毎月 WMO 国際地点データ（WMO

出版物 No.9, Volume A(Pub9)）より地点情報

を入手しているが、この Pub9 データには、移

                                                      
4 NINO.3 の海面水温基準値は、その年の前年までの 30

年間の各月の海面水温平均値。 
5 NINO.WEST と IOBW の海面水温基準値は、各月の海面

水温について前年までの30年の線形回帰直線を当該年

に外挿した値。 

転がないと考えられる場合でも、記載間違い

と考えられる緯度・経度のわずかな違いが見

られる。 

・このため、観測地点ごとに、月ごとの緯度・

経度情報から統計期間（ここでは 1958 年１月

～2012 年 12 月）で最多数となる緯度・経度

を求め、これを「基準緯度・経度」とし、各

地点の「基準緯度・経度」から、緯度または

経度方向に 50km を超えて離れている地点情

報を持つ月が全体の 5%以上ある場合は、移転

があったと判断し「移転地点」とする。 

 

 続いて、観測地点ごとに統計期間の平均値を基

準値とし、各３か月の平均気温規格化偏差（統計

期間（1958 年～2012 年）内の年々変動に伴う標準

偏差で規格化した基準値からの偏差）と降水量基

準比（各３か月降水量をその基準値で割ったもの）

をそれぞれ求めた。このとき、観測データ数が統

計年数（55 年）の５割以上ある地点のみを利用し

た。５割以上としたのは、解析結果の信頼性を高

める観点からは、より欠測の少ない時系列データ

を使うのが望ましいものの、その一方で、データ

数の割合を厳しくすると、利用できる観測地点数

が減ってしまうためであり、解析結果の信頼性と

解析できる地点数のバランスを考慮した結果であ

る。 

さらに、観測データ数が少ない場合には、観測

値の存在する期間が監視指数（＋）あるいは監視

指数（－）の期間に偏ってしまい、統計期間の気

温平均値及び降水量基準値そのものが偏ってしま

うことが考えられる。これを避けるため、観測デ

ータ数が統計期間の５割以上かつ８割未満の場合

には、以下で定義する「偏りの割合」が 20%以下

の地点のみを利用した。 

 

偏りの割合�%�

≡ 	 �監視指数���の年数 �監視指数���の年数�
監視指数�0�の年数

� �00 

 

（３）格子データへの変換と線形トレンドの除去 
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計算された観測地点ごとの気温規格化偏差／降

水量基準比を緯度５度×経度５度の格子ごとに平

均した。その際、格子内に１地点でも観測データ

があれば格子点平均値を算出した。 

各観測点のデータには、熱帯域の海面水温変動

の影響のほか、地球温暖化等による長期的な変化

傾向（トレンド）が含まれている。後者による解

析結果への影響を除くため、気温データについて

は線形トレンドを除去した。降水量についてはト

レンドが明瞭ではないため、特にトレンド除去を

行っていない。 

 

（４）格子点データの階級分け 

 前項で求めた格子点データについて、統計期間

全体の出現率が等しくなるよう「低い（少ない）」

「並」「高い（多い）」の３階級に分けた。階級区

分値の算出方法は、「気象観測統計指針」（気象庁 

2005）に示される、平年の階級区分値の求め方を

参考に、各格子点の時系列データを値の小さい順

に並びかえた上で、 

・「低い（少ない）」と「並」の階級区分値 

1
3 � 55	 �	

�
55 	個目の値と、 

�13 � 55 � 1� �	 �55個目の値の平均 

・「並」と「高い（多い）」の階級区分値 

2
3 � 55	 �	

�
55 	個目の値と、 

�23 � 55 � 1� �	 �55個目の値の平均 

とした。ここで、いずれも�は資料年数である。 

 また、「気象観測統計指針」（気象庁 2005）に基

づいて、観測値が同じ値を持つ年が複数ある、あ

るいは、区分値付近に同じ値の観測値が集まる場

合に、階級区分値を修正した。本調査では、この

ようにして求めた各階級に含まれるデータの割合

を「気候的出現率」と呼び、第 2.2.1 項で述べた

ように、多くの場合で 33%に近い値をとる。ただ

し、例外的に、砂漠などの雨のほとんど降らない

地域では、データのほとんどが降水量 0mm で同じ

順位となり、「少ない」階級の気候的出現率が 33%

を大きく超える場合があることに注意を要する。 

 

（５）有意性の検定 

 第 2.2.1 項で述べたとおり、各格子における気

温及び降水量の各階級の出現率が、エルニーニョ

現象等のイベント発生時に、気候的出現率と比べ

て有意に大きいかどうかを統計的に検定する。こ

れはいわゆる「母比率の検定」に相当するもので

ある。 

まず、母集団での比率（母比率）を以下に示す�
とする。 

� �ある階級となる年数

イベント発生年数
 

気候的出現率を��とし、帰無仮説を 

�� � � � �� 
片側対立仮説を 

�� � � � �� 
とする。そして、帰無仮説の下では標本から得ら

れた検定統計量が実現される確率（P 値）が（あ

らかじめ設定された信頼度水準を基に）十分低い

ことを示し、帰無仮説を棄却するという評価を行

う。ここで、帰無仮説の下での確率分布は以下に

示すように二項分布で表される。 

統計期間において、イベント発生時の合計年数

が�、そのうちある階級（例えば「高い」）となる

年数が�であったとすると、その出現率は���であ

る。つまり、出現率は、合計年数�からある階級

を�年選ぶことに置き換えて考えることができる。

帰無仮説が正しいとした場合、ある階級の出現率

は��（一定）で、その確率分布����は次式に示す

二項分布で与えられる。 

���� � �C�	����1 � ������ 
ここで、 

�C� � 	 �!
�! �� � ��! 

である。 

一般的に、二項分布とは、結果が成功か失敗か

のいずれかの場合、１回の試行における生起確率

が��で一定として、�回の独立な試行を行ったとき
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の成功数（ ）を変数として表される離散確率分

布である。本調査の場合は、「成功」・「失敗」を例

えば「高い」・「高くない」と置き換えて考えるこ

とにより、二項分布が利用できる。 

 なお、一般に、サンプル数が大きい場合には正

規分布等で近似して検定することもあるが、二項

分布を直接計算すれば、近似することなく、サン

プル数が小さい場合でも検定ができる。そのため、

本調査でも二項分布を用いた検定方法を採用した。 

 

2.2.4 結果 

（１）格子ごとの分布図 

格子ごとに、エルニーニョ現象等のイベント発

生時に気温（降水量）が「高い（多い）」又は「並」

又は「低い（少ない）」傾向となるかを、第 2.2.2

図～第 2.2.13 図に示した。ここで格子点上に示さ

れている階級は、P 値が最小、すなわち信頼度

（（1-P 値）×100）が最大となる階級である。P

値が小さいほど、その階級の出現率が気候的出現

率より大きくなる確率が高いということを示す。

単純に出現率が一番大きい階級を示すことをしな

いのは、第 2.2.3 項(4)に述べたように、気候的出

現率が 33%を大きく超える階級がある格子（砂漠

など）では、ある階級の P 値が最小の場合でも、

その階級の出現率が最大とは限らないためである。

図中では、特に「少ない」降水量の気候的出現率

が 50%を超える格子には背景に四角枠を表示して

ある。気候的出現率が階級によって変わらない格

子では、最も出現率の大きい階級で最小の P 値が

見出されるので、出現率の大きさを基に表示した

場合と同じになる。P 値が全く同じとなる階級が

２つ以上ある場合には、「階級不定」として示した。 

なお、図中で何も示されていない格子点は、デ

ータ数が十分でないか、観測点が存在しないため

計算が行われなかったことを意味している。大洋

上を除くと、インドネシア付近、アフリカ、ブラ

ジル、極域で空白となる領域が多い。 

また、今回の検定で有意な関係が見出されなか

った格子について、直ちに「イベントの発生との

関連がない」と結論できるわけではないことに注

意されたい。今回の調査では、いわゆる検出力を

考慮して必要な資料数を求めることは行っていな

い。本来、帰無仮説（母比率が気候的出現率と等

しい）が正しくないにもかかわらず、資料数が少

なかったために今回の検定ではそれを否定できな

かったことも考えられる。 

なお、気候的出現率ではなく平常時の出現率と

比較した検定も別途行ったが、概ね本検定の結果

と大きな違いはなかった（結果は省略）。 

 

（２）領域図 

次に、第 2.2.4 項(1)で求めた格子点ごとの分布

図から、信頼度水準 90%以上で統計的に有意な「高

い（多い）」及び「低い（少ない）」の階級がある

程度まとまっている領域を実線で囲った（第

2.2.14 図～第 2.2.19 図。以下「領域図」という）。 

領域図の作成において、気温については JRA-55

の 2m 気温と COBE-SST のエルニーニョ現象等イベ

ント発生時における合成図、降水量については

JRA-55の降水量と衛星データのOLRの合成図を補

助資料として用いた。例えば、観測地点がまばら

な大洋上でも、信頼度水準 90%以上で統計的に有

意な領域が広がっていれば領域として囲うことと

した。 

領域図を基に、エルニーニョ現象等イベント発

生時における世界の天候の特徴を第 2.2.1 表～第

2.2.6 表にまとめた。福田（2009）の調査と比較

して、統計期間や手法の変更などにより、エルニ

ーニョ現象等イベント発生時の特徴として挙げら

れる領域が全体的に増えた。特に、福田（2009）

の調査では大洋上における「領域」の特定は困難

であったが、本調査では、上述の補助資料を援用

することで、大洋上でも「領域」を特定した。ま

た、エルニーニョ現象発生時及びラニーニャ現象

発生時の領域図（第 2.2.14 図及び第 2.2.15 図）

については、海外の気象機関（NOAA 及び英国気象

局）が公開している同様の調査結果とも比較した

ところ、大まかな分布は一致していた。 

 

2.2.5 まとめ 
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JRA-55 の公開を踏まえ、エルニーニョ/ラニー

ニャ現象等発生時の世界の気温及び降水量の傾向

について、統計期間を従前の調査よりも長い 1958

年～2012 年（冬は 1958/59 年～2012/13 年）の 55

年間に延ばして調査した。従前の調査との大きな

違いは、 

① 気温／降水量を３階級に分け、ある階級のイ

ベント発生時の出現率が気候的出現率より大

きくなるかどうかを検定し、その結果に基づ

いてイベント発生時の「傾向」としたこと 

② 検定により信頼度水準 90%以上で有意となっ

た領域を囲んだ「領域図」の作成に、循環場

や海況に関する統計資料を活用し、観測点が

疎らな大洋上にも「領域」を広げたこと 

である。 

 本調査では、熱帯の海面水温変動と世界の天候

との関連を統計的に抽出するため、気温について

は線形トレンドを除去した。ただし実際の気温の

出現頻度は、この線形トレンドに、本調査で得ら

れた熱帯の海面水温変動による影響や、十年から

数十年程度の時間スケールの自然変動の影響など

が重なったものとして実現されることに留意する

必要がある。 

 また、本調査では、CLIMAT 報のデータが無い期

間には GHCN データを利用したが、インドネシアや

ブラジルなど熱帯域の一部では、これまでの調査

と同様に観測データの不足による統計結果の空白

域を解消することはできなかった。今後はこのよ

うな地域の過去データを整備することが重要であ

ろう。 
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第 2.2.1 図 NINO.3（左）、NINO.WEST（中央）及び IOBW（右）の各海域における監視指数（＋）及び（－）の発生

期間 

1958～2013 年の期間において、NINO.3（左）、NINO.WEST（中央）および IOBW（右）の各海域について、監視指

数（＋）となった期間を赤色で、監視指数（－）となった期間を青色で示す。 
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第 2.2.1 表 エルニーニョ現象発生時の世界の天候の特徴 

 季節名は北半球での季節を記載している。 

季節 気温 降水量 

春 

（３～５月） 

【高温傾向】 

小笠原諸島～南西諸島周辺、東南アジア～イ

ンド南部～東部インド洋熱帯域、西アフリカ、

中部アフリカ～マダガスカル、南米北部・西

部～中部太平洋熱帯域、オーストラリア北東

部 

【多雨傾向】 

中国東部、インド北部～パキスタン、ロシア

南西部～地中海東部沿岸部、米国南西部、ベ

ネズエラ付近 

【低温傾向】 

ロシア西部～地中海東部沿岸部～インド北西

部、カナダ北東部～グリーンランド南部、米

国南部 

【少雨傾向】 

インドシナ半島～ニューギニア島、南太平洋

中部 

夏 

（６～８月） 

【高温傾向】 

タイ～マレーシア、パキスタン～インド東部、

ヨーロッパ北西部、アフリカサヘル地域、南

米北部～中部太平洋熱帯域 

【多雨傾向】 

ヨーロッパ南東部～トルコ、フランス付近、

米国西部、チリ北部付近、ミクロネシア南東

部 

【低温傾向】 

カムチャツカ半島～中国北東部、東日本～中

国南東部、ロシア北西部、トルコ～サウジア

ラビア北部、米国北東部付近、米国西部、ポ

リネシア南部～ニュージーランド～パプアニ

ューギニア東部 

【少雨傾向】 

東シベリア付近、インド北部～パキスタン、

バルト海周辺、エチオピア～ナイジェリア北

部、アラスカ、カリブ海～南米北部、オース

トラリア北東部～ニュージーランド北西部 

秋 

（９～11 月） 

【高温傾向】 

マレーシア～インド、フランス東部付近、ア

ラスカ付近、南米北西部～中部太平洋熱帯域、

ブラジル東部 

【多雨傾向】 

スペイン～アルジェリア北部周辺、米国南西

部付近、南米南部 

【低温傾向】 

中央シベリア南部～南西諸島周辺、カナダ東

部～米国中部、南米南部、ポリネシア南部～

ニュージーランド～オーストラリア北東部 

【少雨傾向】 

中央シベリア東部、朝鮮半島～中国北部、イ

ンド西部～アラビア半島南部、ブラジル北西

部付近、ポリネシア南部～オーストラリア東

部～インドネシア周辺 

冬 

（12 月～翌年

２月） 

【高温傾向】 

東日本～西日本、東南アジア～オーストラリ

ア北部～インド南部～アフリカ南部、西アフ

リカ南部、カナダ西部付近、カナダ南東部、

中米南部～南米北部～中部太平洋熱帯域 

【多雨傾向】 

朝鮮半島～沖縄・奄美周辺、モンゴル東部～

中国北西部、スペイン～アゾレス諸島、米国

南東部、東部太平洋赤道域～中部太平洋熱帯

域 

【低温傾向】 

西シベリア、米国南部、ニュージーランド 

【少雨傾向】 

ハワイ諸島～ボルネオ島北部、南アフリカ、

アラスカ西部、米国五大湖周辺、南米北部、

ポリネシア南部～オーストラリア北東部、オ

ーストラリア西部 
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第 2.2.2 表 ラニーニャ現象発生時の世界の天候の特徴 

 季節名は北半球での季節を記載している。 

季節 気温 降水量 

春 

（３～５月） 

【高温傾向】 

東シベリア西部、地中海東部沿岸部 

【多雨傾向】 

ブラジル北部、オーストラリア中部、オース

トラリア南西部 

【低温傾向】 

マレーシア～インド南部、マダガスカル北部

付近、ベーリング海～アラスカ湾周辺、南米

南部～中部太平洋熱帯域 

【少雨傾向】 

特になし。 

夏 

（６～８月） 

【高温傾向】 

ヨーロッパ東部、米国北東部付近、ポリネシ

ア南部～オーストラリア北東部 

【多雨傾向】 

パキスタン付近、スカンディナビア半島北部、

ベネズエラ付近 

【低温傾向】 

中央シベリア南西部付近、フィリピン南部～

インド南部、スーダン付近、アラスカ湾周辺、

中米南部～南米南部～中部太平洋熱帯域 

【少雨傾向】 

中央アジア、ロシア北西部付近、米国中部、

ハワイ諸島～ミクロネシア 

秋 

（９～11 月） 

【高温傾向】 

東シベリア西部～中国北東部、米国中西部～

南部周辺、ポリネシア南部～オーストラリア

北東部 

【多雨傾向】 

メラネシア～オーストラリア北部・東部 

【低温傾向】 

フィリピン南部～インド南部、北アフリカ南

部～東アフリカ北西部、マダガスカル北部付

近、カリフォルニア半島～カリブ海～南米西

岸～ミクロネシア南西部 

【少雨傾向】 

中央アジア東部、アラビア半島付近、アルゼ

ンチン北部付近、中部太平洋熱帯域 

冬 

（12 月～翌年

２月） 

【高温傾向】 

東シベリア中部、米国南部付近、ポリネシア

南部～ニュージーランド 

【多雨傾向】 

フィリピンの東海上～マレーシア、南アフリ

カ～セントヘレナ島、米国北西部、南米北部

付近、メラネシア～オーストラリア北東部 

【低温傾向】 

西日本～中国東部～オーストラリア北東部～

マダガスカル、北アフリカ西部～西アフリカ

西部周辺、東アフリカ南部～南部アフリカ、

カナダ西部～アラスカ、カリブ海～南米北部

～中部太平洋熱帯域 

【少雨傾向】 

フロリダ半島～メキシコ 
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第 2.2.3 表 西太平洋熱帯域の海面水温が高温時の世界の天候の特徴 

 季節名は北半球での季節を記載している。 

季節 気温 降水量 

春 

（３～５月） 

【高温傾向】 

特になし 

【多雨傾向】 

オーストラリア東部 

【低温傾向】 

沖縄・奄美地方～インド南部～東アフリカ南

部、カリブ海～南米西部～中部太平洋熱帯域 

【少雨傾向】 

西日本～中国北部、米国南部 

夏 

（６～８月） 

【高温傾向】 

中国北東部、地中海東部沿岸部、北米中部、

オーストラリアの東海上 

【多雨傾向】 

中央シベリアの一部、パキスタン北部～ミャ

ンマー、インドネシア西部～インド南部、カ

ナダ東岸付近、ベネズエラ付近、オーストラ

リア中部～南東部 

【低温傾向】 

ペルー沖～南米中部 

【少雨傾向】 

ヨーロッパ南東部、ブラジル南部～アルゼン

チン北東部、ミクロネシア南部 

秋 

（９～11 月） 

【高温傾向】 

カナダ東部、ポリネシア南部～ニュージーラ

ンド 

【多雨傾向】 

コロンビア北部付近、オーストラリア北部・

北東部 

【低温傾向】 

カリフォルニア半島～東部太平洋熱帯域～ミ

クロネシア 

【少雨傾向】 

特になし 

冬 

（12 月～翌年

２月） 

【高温傾向】 

東シベリア～オホーツク海、ハワイ諸島～フ

ィリピンの東海上、ポリネシア南部～ニュー

ジーランド 

【多雨傾向】 

ミクロネシア南部、マレーシア～インド南部、

ヨーロッパ北東部、南米北部、メラネシア～

オーストラリア北東部 

【低温傾向】 

東日本～中国南東部、東南アジア～オースト

ラリア北部～マダガスカルの東海上、米国東

部、南米北部～中部太平洋熱帯域、オースト

ラリア東部 

【少雨傾向】 

北日本太平洋側～中国東部、中央アジア南部

～トルコ東部周辺、米国南部～メキシコ～キ

ューバ西部 
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第 2.2.4 表 西太平洋熱帯域の海面水温が低温時の世界の天候の特徴 

 季節名は北半球での季節を記載している。 

季節 気温 降水量 

春 

（３～５月） 

【高温傾向】 

西日本～フィリピン北部、インドシナ半島～

インド南部、東アフリカ南部付近、米国西部

付近、カリブ海～南米西部～中部太平洋熱帯

域 

【多雨傾向】 

米国南東部～キューバ西部 

【低温傾向】 

ポリネシア南部～ニュージーランド 

【少雨傾向】 

西シベリア東部、ミクロネシア～インドシナ

半島～インド中部、ブラジル北部、ポリネシ

ア南部～オーストラリア北部 

夏 

（６～８月） 

【高温傾向】 

中央シベリア南西部～西シベリア、中米南部

～南米北西部～中部太平洋熱帯域、ブラジル

東部 

【多雨傾向】 

モンゴル西部付近、米国西部 

【低温傾向】 

東日本～中国東部、ロシア西部～ヨーロッパ

北西部、米国北東部付近 

【少雨傾向】 

ブラジル北部、オーストラリア東部 

秋 

（９～11 月） 

【高温傾向】 

インド南部、カリフォルニア半島～南米北西

部～中部太平洋熱帯域 

【多雨傾向】 

ロシア沿海州南部～西日本太平洋側、ヨーロ

ッパ南西部～アルジェリア北部、ブラジル南

部～アルゼンチン北部 

【低温傾向】 

ロシア北西部付近、ロシア南西部付近、カナ

ダ東部～米国中西部、ミクロネシア南部～ニ

ュージーランド 

【少雨傾向】 

中国中部、ロシア北西部～ヨーロッパ北東部、

米国西部、ベネズエラ付近、オーストラリア

北東部 

冬 

（12 月～翌年

２月） 

【高温傾向】 

日本付近、中国北東部付近、中央シベリア南

部～中国北西部、中国南部～フィリピン西部

～インド南部、カリブ海周辺 

【多雨傾向】 

中国南部、中央アジア南西部付近、米国南部

付近、アルゼンチン北部付近 

【低温傾向】 

ポリネシア南部 

【少雨傾向】 

ミクロネシア南部～オーストラリア西部 
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第 2.2.5 表 インド洋熱帯域の海面水温が高温時の世界の天候の特徴 

 季節名は北半球での季節を記載している。 

季節 気温 降水量 

春 

（３～５月） 

【高温傾向】 

日本の南海上～南・東南アジア～オーストラ

リア北部～南部アフリカ、西アフリカ付近、

カナダ南東部～米国北東部、カリブ海～南米

北部、中部太平洋熱帯域～ミクロネシア南部

～メラネシア 

【多雨傾向】 

西日本～中央アジア 

【低温傾向】 

中央シベリア南西部～中央アジア北東部、米

国南部 

【少雨傾向】 

西シベリア南西部、フィリピン南部～インド

シナ半島南部 

夏 

（６～８月） 

【高温傾向】 

沖縄・奄美地方～南アジア、ヨーロッパ中部

～トルコ周辺、ノルウェー南部～アイスラン

ド、西アフリカ、北米中部、米国南東部～ブ

ラジル東部、中部太平洋熱帯域、オーストラ

リア東部 

【多雨傾向】 

日本～中国東部 

【低温傾向】 

特になし 

【少雨傾向】 

特になし 

秋 

（９～11 月） 

【高温傾向】 

マレーシア～インド南部、スカンディナビア

半島～フランス周辺、アイスランド付近、マ

ダガスカル北部付近、南米北部～中部太平洋

熱帯域 

【多雨傾向】 

地中海西部沿岸、ブラジル南部 

【低温傾向】 

南米南部、ポリネシア南部 

【少雨傾向】 

ロシア北西部、オーストラリア中部 

冬 

（12 月～翌年

２月） 

【高温傾向】 

南・東南アジア～オーストラリア北部～南部

アフリカ、西アフリカ、米国北東部付近、北

米西岸、カリブ海～南米北部～中部太平洋熱

帯域 

【多雨傾向】 

東日本～中国東部、地中海西部沿岸部～アゾ

レス諸島、東アフリカ、米国南東部、ポリネ

シア南部付近 

【低温傾向】 

米国南部～キューバ西部 

【少雨傾向】 

ミクロネシア～フィリピン南部周辺、ヨーロ

ッパ北東部、南アフリカ付近、アラスカ南部、

ベネズエラ付近、メラネシア～オーストラリ

ア北西部付近 
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第 2.2.6 表 インド洋熱帯域の海面水温が高温時の世界の天候の特徴 

 季節名は北半球での季節を記載している。 

季節 気温 降水量 

春 

（３～５月） 

【高温傾向】 

東シベリア西部～中央シベリア東部 

【多雨傾向】 

フィリピン～マレーシア周辺、オーストラリ

ア北部、オーストラリア西部 

【低温傾向】 

沖縄付近～中国南東部、東南アジア～東アフ

リカ南部付近、西アフリカの一部、米国中西

部付近、南米北部～ミクロネシア南部～メラ

ネシア北部、オーストラリア東部 

【少雨傾向】 

中国西部～中央アジア南部、西アフリカ 

夏 

（６～８月） 

【高温傾向】 

北日本 

【多雨傾向】 

ブラジル北部 

【低温傾向】 

東シベリア西部～モンゴル東部、マレーシア

～インド西部、ロシア南西部～ヨーロッパ中

部、南米北部～中部太平洋熱帯域 

【少雨傾向】 

中央シベリアの一部、西シベリア西部付近、

ヨーロッパ中部～アルジェリア北部 

秋 

（９～11 月） 

【高温傾向】 

特になし 

【多雨傾向】 

オーストラリア 

【低温傾向】 

北日本～朝鮮半島北部、マレーシア～南アジ

ア～マダガスカル、ヨーロッパ西部～アルジ

ェリア北部、西アフリカ、カナダ西部～アラ

スカ北部、米国北東部付近、南米北部～中部

太平洋熱帯域、オーストラリア中部・東部 

【少雨傾向】 

中国南部、西シベリアの一部、ポルトガル付

近、米国北東部付近 

冬 

（12 月～翌年

２月） 

【高温傾向】 

オホーツク海北部周辺、米国南部 

【多雨傾向】 

フィリピン～マレーシア、米国北西部、南米

北部付近、メラネシア、オーストラリア中部 

【低温傾向】 

中国南部～南・東南アジア～マダガスカル北

部、西アフリカ、南部アフリカ付近、カナダ

西部～アラスカ、南米北部付近～中部太平洋

熱帯域、オーストラリア中部・東部 

【少雨傾向】 

モンゴル～中国西部、中国南部付近、東アフ

リカ、メキシコ北部付近 
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2.3 エルニーニョ/ラニーニャ現象等発生時にお

ける日本の天候の特徴1 

2.3.1 はじめに 

エルニーニョ /ラニーニャ現象に代表される熱

帯の海洋変動は日本の天候に様々な影響を及ぼす。 
これまで、統計期間を 1979～2008 年（30 年間）

として東部太平洋赤道域(NINO.3）、西太平洋熱帯

域(NINO.WEST)及びインド洋熱帯域(IOBW)の海面

水温変動に伴う日本の天候の特徴について、調査

が行われてきた（竹川ほか 2011）。今般、気象庁

55 年 長 期 再 解 析 (JRA-55: 古 林 ほ か  2015; 

Kobayashi et al. 2015)が 2013 年に整備されたこ

とを踏まえ、統計期間を 1958～2012 年（55 年間）

に拡大し、改めて統計を行った。また、統計手法

を改善し、統計的な有意性の検定も行った。 

 
2.3.2 調査方法 

統計期間は 1958 年～2012 年（冬は 1958/59 年

～2012/13 年）の 55 年間とし、天候の特徴を季節

ごとにまとめた。天候の特徴を示す気象要素とし

て、平均気温、降水量、日照時間を取り上げ、季

節現象として、梅雨入り・明けの時期を取り上げ

た。また、対象とする平均期間は３か月平均と梅

雨の時期を用いた。３か月平均の特徴においては、

中央月（１～３月なら２月）が以下に述べる各監

視海域の現象発生条件を満たしている場合とし、

梅雨の時期2においては、対象となる２か月のいず

れかの月が条件を満たしている場合とした。 

NINO.3 の海面水温の基準値3との差の５か月移

動平均が＋0.5℃以上（－0.5℃以下）の状態が６

か月継続したときをエルニーニョ現象（ラニーニ

ャ現象）とした。また、NINO.WEST および IOBW の

海面水温の基準値4との差の５か月移動平均が６

                                                      
1 田中 基裕、竹川 元章、野津原 昭二 
2 梅雨の時期は沖縄・奄美では５・６月、その他の地

域（北日本は北海道を含まない）では６・７月とした。 
3 NINO.3 の海面水温の基準値は、その年の前年までの

30 年間の各月の平均値。 
4 NINO.WEST と IOBW の海面水温の基準値は、各月の SST

について前年までの30年の線形回帰直線を該当年に外

挿した値。 

か月以上続けて＋0.15℃以上（－0.15℃以下）と

なった場合を高温（低温）であるとした。竹川ほ

か(2011)では、５か月移動平均が閾値を上（下）

回った事例を全て抽出したが、本統計では事例数

が多くなったことから、気象庁の定義どおり６か

月継続の条件を新たに加えた。これらの３海域の

海面水温変動が基準を満たした期間を第 2.2 節の

第 2.2.1 図に示す。例えば、エルニーニョ現象の

夏（冬）の事例数は 13(13)、ラニーニャ現象の夏

（冬）の事例数は 12(13)である。 

これらの現象が発生しているときの季節ごとの

各気象要素・季節現象の階級出現率を求める。階

級は、気温は「低い」、「並」、「高い」、梅雨入り・

明けの時期は「早い」、「並」、「遅い」、その他の要

素は「少ない」、「並」、「多い」の３階級とする。

ここでは、本統計期間が 55 年で平年値の計算に用

いる 30 年とは異なるため、「平年並」ではなく「並」

とした。また、梅雨入り・明けの時期が「特定し

ない」場合は、これらのどの階級にも属さないと

して別に示す。各階級の出現率は、百分率の小数

点以下を四捨五入した。 

階級区分値は第 2.2.3 項(4)と同様に気象観測

統計指針（気象庁 2005）の考え方を適用して求め

た。なお、本調査では第 2.2 節のように砂漠など

雨のほとんど降らない地域を考慮する必要はない

ため、気候的出現率はこの階級区分値から求めた

各階級の出現率とせず、各階級の出現率が等しい

33%とした。 

 
2.3.3 有意性の検定 

本調査では、事例数が増えたことから、各期間

における各要素の各階級の出現率が各海域の現象

発生時に気候的出現率と比べて有意に大きいかど

うかを統計的に検定した。 
検定は世界の天候の特徴（第 2.2 節）と同様に、

信頼度水準 10％の片側二項検定を行った。 

検定方法は、例えば、平均気温では３か月ごと

に「高い（低い）」階級の出現率が、気候的出現率

（33％）に比べて有意に大きい場合「高い（低い）

傾向がある」とした。また、「高い（低い）または

152

kisetsuyohou.indd   152 2015/11/27   17:04:18



並」階級の出現率が有意に大きく、かつ「並」の

階級の出現率が有意に大きいとはならない場合、

「並か高い（低い)傾向がある」とした。気温以外

の要素についても同様の処理を行い、梅雨の入

り・明けについては「特定しない」の事例を除い

て検定を行った。なお、「並」の出現率が有意に大

きい、または小さい場合は抽出しなかった。 
 

2.3.4 長期的な変化傾向（トレンド）の除去 

日本の天候にはエルニーニョ/ラニーニャ現象

等熱帯域の海面水温の影響のほか、十年から数十

年の時間規模の自然変動や地球温暖化に伴う気温

の上昇などの長期的な変化傾向（トレンド）があ

る。竹川ほか(2011)と同様に、トレンドが明瞭な

気温については、以下の方法により、トレンドの

影響を除く処理（デトレンド）を施した。 

① 統計を行った 1958 年～2012 年（冬は 1958/59

年～2012/13 年）の地域平均値を直線で近似

する。 

② その直線を基準とし、その差をもとに 1958

年～2012 年（冬は 1958/59 年～2012/13 年）

の 55 年間の出現率が等確率になるよう階級

を区分した。 

なお、トレンドが明瞭でない降水量と日照時間

および、梅雨入り・明けの時期についてはトレン

ドの除去は行っていない。 
 

2.3.5 統計結果 

 第 2.3.1 図～第 2.3.6 図に４季節における各気

象要素の階級別の出現率を、第2.3.7図と第2.3.8

図に梅雨入り・明けの時期の階級別出現率を示す。

また、図の中で統計的に有意な傾向がみられる地

域名には赤い帯をかけ、有意な傾向がみられる階

級は太黒枠で囲って示した。 

 以下に、夏と冬のエルニーニョ現象とラニーニ

ャ現象が発生したときの特徴を示す。なお、ここ

では夏と冬の前後１か月ずらした３か月平均の特

徴も夏と冬の天候の特徴として記述した。例えば、

６、７、８月の各月を中心とする３か月平均（図

略）のいずれかで統計的に有意な傾向がみられた

ら、夏の天候の特徴として抽出した。また、第

2.1.4 項のとおり、エルニーニョ（ラニーニャ）

現象は NINO.WEST の低温（高温）と IOBW の高温（低

温）と関連していることから、これらの特徴も合

わせて示す。IOBW の海面水温は NINO.3 の変動に

遅れて変動するがここでは同じ季節の特徴を示す。 

 

（１）エルニーニョ現象発生時の夏 

・ エルニーニョ現象発生時の夏は、気温は北・

東・西日本で低い傾向、降水量は西日本日本

海側で多い傾向、日照時間は東・西日本で少

ない（もしくは並か少ない）傾向がみられた。 

・ NINO.WEST 低温時の夏は、気温はエルニーニョ

現象発生時と同様の地域に加え、沖縄・奄美

でも低い傾向がみられた。降水量は東・西日

本で多く、エルニーニョ現象発生時より広範

囲で有意な傾向がみられた。日照時間は東日

本、西日本日本海側では並か少ない傾向、沖

縄・奄美で多い傾向がみられた。 

・ IOBW 高温時の夏は、気温は北・東・西日本で

は有意な傾向はみられないが、沖縄・奄美で

高い傾向がみられた。降水量は北日本、東日

本太平洋側、西日本日本海側で多い（もしく

は並か多い）傾向がみられ、エルニーニョ現

象発生時より広範囲に有意な傾向がみられた。

日照時間は北日本、東・西日本日本海側で少

ない（もしくは並か少ない）傾向がみられ、

エルニーニョ現象発生時ではみられなかった

北日本でも有意な傾向がみられた。一方、沖

縄・奄美では多い傾向がみられた。 

 

（２）ラニーニャ現象発生時の夏 

・ ラニーニャ現象発生時の夏は、気温は東・西

日本で並か高い傾向、降水量は沖縄・奄美で

多い傾向がみられた。日照時間は傾向がみら

れなかった。 

・ NINO.WEST 高温時の夏は、気温は北日本で高い

傾向、降水量は東日本日本海側と西日本太平

洋側で少ない（もしくは並か少ない）傾向が

みられた。これらはそれぞれラニーニャ現象
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発生時にはみられない特徴である。日照時間

はラニーニャ現象発生時と同様に傾向がみら

れなかった。 

・ IOBW 低温時は、気温は北日本で高い傾向、沖

縄・奄美で並か低い傾向、降水量は北・西日

本日本海側で少ない傾向、日照時間は北・東

日本、西日本日本海側で多い傾向がみられた。

これらはラニーニャ発生時にはみられなかっ

た特徴であり、IOBW 高温時の夏と逆の傾向を

示す。 

 

（３）エルニーニョ現象発生時の冬 

・ エルニーニョ現象発生時の冬は、気温は全国

で高い傾向、降水量は西日本太平洋側、沖縄・

奄美で多い傾向、日照時間は北日本日本海側、

東・西日本太平洋側で少ない（もしくは並か

少ない）傾向がみられた。 

・ NINO.WEST 低温時の冬は、気温は北・東・西日

本、沖縄・奄美で高い傾向がみられ、エルニ

ーニョ現象発生時の傾向より出現率が高い。

降水量は北日本太平洋側、東・西日本、沖縄・

奄美で多い傾向がみられ、エルニーニョ現象

発生時の傾向が広範囲にみられた。日照時間

は北日本、東日本太平洋側で少ない傾向、沖

縄・奄美で多い傾向がみられた。 

・ IOBW 高温時の冬は、気温は東日本で高い傾向

がみられた。降水量は東日本太平洋側、西日

本、沖縄・奄美で多い（もしくは並または多

い）傾向がみられ、NINO.WEST 低温時と同様に

エルニーニョ現象発生時の傾向が広範囲でみ

られた。日照時間は東日本太平洋側、西日本

で並が少ない傾向がみられた。 

 

（４）ラニーニャ現象発生時の冬 

・ ラニーニャ現象発生時の冬は、気温は東日本

で低い傾向、降水量は北・西日本太平洋側、

東日本、沖縄・奄美で少ない（もしくは並か

少ない）傾向、日照時間は北日本太平洋側、

西日本で多い（もしくは並か多い）傾向がみ

られた。 

・ NINO.WEST 高温時の冬は、気温は東・西日本、

沖縄・奄美で低い傾向がみられ、ラニーニャ

現象発生時の特徴がより広範囲で明瞭にみら

れた。降水量は北・東日本太平洋側、西日本、

沖縄・奄美で少ない傾向がみられた。日照時

間は北・西日本、東日本太平洋側で多い傾向

がみられ、ラニーニャ現象発生時より広範囲

に有意な傾向がみられた。 

・ IOBW 低温時の冬は、気温は沖縄・奄美で並か

低い傾向、降水量は北・東日本太平洋側、西

日本、沖縄・奄美で少ない（もしくは並か少

ない）傾向、日照時間は北・東日本太平洋側、

西日本日本海側で多い傾向がみられた。 

 
2.3.6 まとめ 

今回の調査では二項検定を用い、統計的に有意

な傾向だけを抽出することで、これまでより信頼

性の高い傾向を抽出することができた。ただし、

今回の特徴は、各海域の海面水温変動に対して今

後も同様の割合で出現することを意味するもので

はないことに留意が必要である。 
日本の天候は、エルニーニョ現象等の熱帯海面

水温の変動以外にも十年から数十年程度の時間ス

ケールの自然変動や大気の変動などにも影響を受

ける。本調査ではこれらを考慮していない。 
本調査ではデトレンドした気温で解析を行った

が、天候の傾向を最近の気候に適用する際には注

意を要する。第 2.3.1 表に、本調査での 2012 年に

おける基準値を地域ごと季節ごとに示す。すべて

の地域、季節で平年より高い値が基準となってい

る。実際に現れた気温（地域平均平年差）はこの

ようにトレンドを考慮して評価する必要がある。 
また、天候の特徴がどのような循環場から得ら

れるのか、その循環場に海洋変動がどのように影

響を与えているのかについては、現在解析を進め

ているところであり、今回作成した統計資料は今

後それらの解析結果とあわせてエルニーニョ現象

等の解説に利用されたい。 
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エルニーニョ現象発生時 
 平均気温 降水量 日照時間 

冬 

   

春 

   

夏 

   

秋 

   

第 2.3.1 図 エルニーニョ現象発生時の天候の出現率（冬・春・夏・秋） 

グラフ内の数字は出現率（％）。統計的に有意な傾向がみられる地域名には赤い帯をかけ、有意な傾向がみられる階級は

黒太枠で囲って示した。 
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ラニーニャ現象発生時 
 平均気温 降水量 日照時間 

冬 

  

 

春 

   

夏 

   

秋 

   

第 2.3.2 図 ラニーニャ現象発生時の天候の出現率（冬・春・夏・秋） 

第 2.3.1 図と同じ。 
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西太平洋熱帯域高温時 
 平均気温 降水量 日照時間 

冬 

  

 

春 

   

夏 

   

秋 

   

第 2.3.3 図 西太平洋熱帯域高温時の天候の出現率（冬・春・夏・秋） 

第 2.3.1 図と同じ。 
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西太平洋熱帯域低温時 
 平均気温 降水量 日照時間 

冬 

  

 

春 

   

夏 

   

秋 

   

第 2.3.4 図 西太平洋熱帯域低温時の天候の出現率（冬・春・夏・秋） 

第 2.3.1 図と同じ。 
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インド洋熱帯域高温時 
 平均気温 降水量 日照時間 

冬 

   

春 

   

夏 

   

秋 

 

 

 

第 2.3.5 図 インド洋熱帯域高温時の天候の出現率（冬・春・夏・秋） 

第 2.3.1 図と同じ。 
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インド洋熱帯域低温時 
 平均気温 降水量 日照時間 

冬 

   

春 

   

夏 

   

秋 

   

第 2.3.6 図 インド洋熱帯域低温時の天候の出現率（冬・春・夏・秋） 

第 2.3.1 図と同じ。 
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梅雨入り・明けの時期 
 梅雨入りの時期 梅雨明けの時期 

エルニーニョ現象 
発生時 

  

ラニーニャ現象 
発生時 

  

西太平洋熱帯域 
高温時 

  

第 2.3.7 図 梅雨入り・明けの時期（エルニーニョ現象発生時、ラニーニャ現象発生時、西太平洋熱帯域高温時） 

第 2.3.1 図と同じ。 
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梅雨入り・明けの時期 
 梅雨入りの時期 梅雨明けの時期 

西太平洋熱帯域 
低温時 

  

インド洋熱帯域 
高温時 

  

インド洋熱帯域 
低温時 

  

第 2.3.8 図 梅雨入り・明けの時期（西太平洋熱帯域低温時、インド洋熱帯域高温時、インド洋熱帯域低温時） 
第 2.3.1 図と同じ。 
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第 2.3.1 表 2012 年における３か月平均気温の基準値 

地域 季節 2012 年の基準値(℃) 

北日本 

冬 0.1  

春 0.1  

夏 0.4  

秋 0.6  

東日本 

冬 0.3  

春 0.2  

夏 0.4  

秋 0.5  

西日本 

冬 0.3  

春 0.2  

夏 0.3  

秋 0.4  

沖縄・奄美 

冬 0.4  

春 0.0  

夏 0.3  

秋 0.2  
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３ 2014 年８月の不順な天候1 

2014 年７月末から８月にかけての日本は、台風

が相次いで接近・上陸したことや、湿った空気が

持続的に流入したことにより、全国的に曇りや雨

の日が多い不順な天候となった。７月 30 日から８

月 26 日にかけては各地で大雨が発生し（「平成 26

年８月豪雨」と命名）、大きな被害を生じた。特に

広島市では、８月 19 日から 20 日の明け方にかけ

て、集中豪雨により大規模な土砂災害が発生し、

多数の人命が失われた。不順な天候は、野菜等の

生育状況の悪化、消費活動の低迷など、経済的な

面でも国民生活に大きな影響を及ぼした。このよ

うな状況を踏まえて、気象庁の異常気象分析検討

会2は、この時期の大気循環の特徴を詳しく分析し、

不順な天候をもたらした要因等について見解を発

表した（平成 26 年９月３日報道発表3）。本章では、

同検討会での分析結果をもとに、この不順な天候

の事例の詳細について記述する。 

 

3.1 天候の特徴 

2014 年７月 30日から８月 31日までの期間の平

均気温平年差、降水量平年比、日照時間平年比を

第 3.1 図に示す。西日本太平洋側を中心に降水量

が顕著に多くなっており、四国や紀伊半島の一部

の地域では平年比 400%を上回った。高知、徳島、

潮岬ではこの期間の総降水量が 1,000mm を超え、

高知県内のアメダス観測点では 2,000mm を超える

地点もあった（第 3.1 表）。西日本太平洋側では８

月の月降水量が平年比 301%に達し、1946 年の統計

開始以降で８月としては最も多い記録となった。

北海道などを除いて全国的に日照不足となり、西

日本太平洋側の８月の日照時間は平年比 54%で

1946 年の統計開始以降の８月としては最も少な

い記録となった。また、西日本の８月の平均気温

                                                      
1 及川 義教 
2 大学・研究機関等の気候に関する専門家から構成され、

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、最新の科学的知見に基づく分析検討を行う。 
3 

http://www.jma.go.jp/jma/press/1409/03b/kentouka

i140903.html 

は 2009 年以来５年ぶりに低温となった。 

 

第 3.1 図 2014 年７月 30 日～８月 31 日の平均気温、

降水量、日照時間の平年差（比）の分布 

 

第 3.1 表 2014 年７月 30 日～８月 31 日の期間降水量

上位 10 地点（アメダスによる） 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

3.2 ７月 30 日～８月上旬の状況 

 ７月 30 日～８月上旬は、台風第 12 号と台風第

11 号が相次いで日本の南海上を北上し、西日本や

沖縄・奄美に接近、上陸した。第 3.2 図に８月１

日９時、８月８日 21 時の地上天気図と同時刻の解

析雨量を示す。 

７月 29 日にフィリピンの東で発生した台風第

12 号は、31 日から８月１日にかけて沖縄本島に接

近、東シナ海を北上後、３日には黄海で熱帯低気

圧に変わった。この時期、上空の偏西風は平年の

順位 都道府県 地点名
期間降水量

(mm)
1 高知県 繁藤 2401.0
2 高知県 魚梁瀬 2320.5
3 高知県 鳥形山 2267.0
4 高知県 船戸 2047.5
5 高知県 本山 1941.0
6 高知県 佐川 1776.0
7 高知県 大栃 1701.0
8 徳島県 福原旭 1602.5
9 高知県 須崎 1592.5
10 高知県 大正 1591.0
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位置よりも北偏し北海道の北に軸があり、台風の

移動速度が遅かったことから、進路の東側に入っ

た西日本太平洋側を中心に、長時間にわたって湿

った空気が流入して雨が降り続いた。４日には熱

帯じょう乱としては消滅したものの、このじょう

乱に伴って流れ込んでいた湿った空気の影響で、

５日には北海道でも日降水量が 100mm を超える大

雨となったところがあった。 

台風第 11 号は７月 29 日にグアム島の東の海上

で発生し、西進後、８月４日には北に向きを変え

て９日にかけて日本の南海上を進み、10 日には四

国に上陸した。この台風も第 12 号と同様に遅い速

度で南海上を北上したため、日本付近は長時間に

わたって湿った空気が流れ込みやすい状態が続き、

日本海から北日本にかけて停滞した前線の影響も

あって全国的に大雨となった。９日には三重県で

大雨特別警報が発表された。11 日には日本海北部

に達し温帯低気圧に変わったが、この低気圧によ

り北海道では日降水量や１時間降水量の極値を更

新する大雨となった地点もあった。 

このように、７月末から８月上旬にかけては、

移動速度の遅い二つの台風が相次いで接近･上陸

した影響と前線の影響で、広い範囲で記録的な降

水量となった。 

  

  

第 3.2 図 台風第 12 号、第 11 号が接近した 2014 年８月１日 09 時（左）と８日 21 時（右）の地上天気図（上）

及び解析雨量（下）。 

解析雨量とは、気象レーダーとアメダス等の雨量計を組み合わせ、雨量分布を１km 四方の格子で解析したもの。 
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3.3 ８月中旬の状況 

台風第 12 号と台風第 11 号が相次いでフィリピ

ンの東海上を通過した後、フィリピン周辺では対

流活動が不活発となり、それに伴って下層には明

瞭な高気圧性循環偏差が形成された（第 3.3 図

(a)）。太平洋高気圧は日本付近から後退し、南東

海上で勢力を強めた（第 3.3 図(b)）。このため、

西日本周辺の対流圏下層では南西からの湿った気

流が入りやすい状況が続いた（第 3.3 図(c)）。ま

た、この期間、上空の偏西風は中国東部から日本

海で平年の位置より南偏、かつ、大きく南に蛇行

してトラフを強化し（第 3.3 図(d)）、トラフの前

面となった黄海～日本海周辺は前線帯となって低

気圧がたびたび発生した。これらの湿った気流や

前線、低気圧の影響を受け、上旬に引き続き広い

範囲で大雨が降りやすい状況となった。 

８月 19 日から 20 日の明け方にかけての広島市

内では、発達した積乱雲に伴い局地的に１時間降

 

 

 

 

第 3.3 図 ８月 11 日～20 日で平均した(a)850hPa 流線関数平年偏差（等値線、間隔は 2x106m2/s）と外向き長波放

射量（OLR、単位は W/m2）平年偏差（陰影）、(b)海面気圧（等値線、間隔は１hPa）と平年偏差（陰影）、(c)925hPa

水蒸気フラックス（矢印）と比湿平年偏差（陰影、単位は kg/kg）、及び(d)200hPa 東西風の平年値（等値線、間隔

5m/s）と実況値（陰影）。 

(d)の太い破線は亜熱帯ジェット気流の軸の実況の位置（緑色）と平年の位置（灰色）を示す。 

 
 

(a) 
(b) 

(c) 
(d) 

(W/m2) 
(hPa) 

(kg/kg) 
(m/s) 
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水量 100mm、３時間降水量で 200mm を超える大雨

となり、住宅地で大規模な土砂災害が発生して死

者 75 名（広島市、災害関連死を含む）の甚大な被

害となった。 

 

3.4 ８月下旬の状況 

 下旬に入ると偏西風の蛇行は小さくなったが、

引き続き中国東部付近で南偏して流れ、黄海から

日本海付近でトラフ、日本の南東でリッジとなる

気圧配置が続き、日本付近には前線が停滞した。

24 日には、日本海で発生した低気圧と上空寒気の

影響により北海道で大雨となり、日降水量が

160mm となった礼文島では土砂崩れによる住宅倒

壊で２名が死亡した（消防庁調べ）。 

下旬後半になるとオホーツク海高気圧の勢力が

強まって、前線は日本の南海上まで南下し、大雨

の降りやすい状況は解消した（図省略）。 

 

3.5 全球の大気と海洋の状況 

第 3.4 図に８月平均の全球海面水温偏差分布、

及びOLRと200hPa速度ポテンシャル偏差分布を示

す。海面水温は春頃から全球的に高い状態が続い

ており、特に北太平洋では広い範囲で顕著な正偏

差だった（第 3.4 図(a)）。 

太平洋の熱帯域では、2014 年の初めは東部で海

面水温が平年より低くラニーニャ現象時に現れや

すい偏差分布だったが、１月から２月にかけて西

部で見られた強い西風偏差を契機に海洋表層の暖

水域が東へ拡大し、５月にはほぼ全域で海面水温

が正偏差となり、夏にはエルニーニョ現象が発生

した。インド洋熱帯域の海面水温は西部を除いて

正偏差だった。 

2014 年８月は、これらの海面水温分布に対応し

て北太平洋熱帯域の東部とインド洋熱帯域の中部

から東部で対流活動が活発で、これらの地域の上

層で発散偏差となった。一方、南シナ海周辺から

太平洋西部にかけては、海面水温は正偏差だった

ものの対流活動は不活発で、上層では収束偏差と

なった（第 3.4 図(b)）。 

 

 

 

第 3.4 図 ８月平均の（a）海面水温平年偏差、（b）OLR

平年偏差（陰影）及び 200hPa 速度ポテンシャル平年偏

差（等値線、間隔は太線 2x106m2/s、細線 0.5x106m2/s） 

大文字アルファベットで示された C 及び D は、それぞ

れ収束偏差、発散偏差であることを示す。 

 

3.6 熱帯域の加熱偏差に対する応答 

前節で述べた熱帯域の対流活動偏差分布に対す

る大気循環の応答を確認するため、線型傾圧モデ

ル（Linear Baroclinic Model:LBM、Watanabe and 

Kimoto 2000）を用いた再現実験の結果を示す。 

第 3.5 図(a)は、2014 年８月平均の非断熱加熱

偏差である。太平洋熱帯域の東部とインド洋熱帯

域の中部から東部で正の加熱偏差、南シナ海から

太平洋西部で負の加熱偏差となっている。この加

熱偏差分布を与えたLBMによる200hPa速度ポテン

シャルの応答を第 3.5 図(b)に示す。インド洋から

太平洋にかけての大規模な上層発散・収束の偏差

パターンは、実況で解析された分布（第 3.4 図(b)）

と整合している。 

同様に、200hPa 流線関数、850hPa 流線関数にお

ける LBM の応答について、解析された実況と対比 
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第 3.5 図 （a）線形傾圧モデル（LBM）に与えた熱帯

域の非断熱加熱偏差（2014 年８月平均）及び(b)200hPa

速度ポテンシャルにおける LBM の定常応答 

(b)では基本場として８月の平年値を使用。大文字アル

ファベットで示された C 及び D は第 3.4 図と同様。 

 

して第 3.6 図に示す。上層では、中国南部の高気

圧性循環偏差、海洋大陸北部と東アジア東部の低

気圧性循環偏差が実況の特徴と対応して再現され

ている。また、北太平洋中部ではミッドパシフィ

ックトラフが平年と比べて顕著に浅い（高気圧性

循環偏差）状況が解析されていたが、この特徴も

LBM の応答として再現されている。下層の応答を

見ると、南シナ海からフィリピン海北部にかけて

の高気圧性循環偏差、日本海周辺の低気圧性循環

偏差、北太平洋では亜熱帯高気圧の循環が西部を

除き広範囲で弱い特徴が実況と整合している。 

これらの結果から、2014 年８月の日本付近で解

析された大気循環場の特徴には、熱帯の対流活動

の偏差分布の寄与があったと考えられる。 

 

3.7 アジアモンスーンと亜熱帯ジェット気流 

アジアモンスーンの全体的な活動度を示す指数

である SAMOI-A4の変動を第 3.7 図(a)に、フィリ

ピン付近で平均した OLR を同図(b)に示す。 

アジアモンスーンは、７月はほぼ月を通して平

年より活発な状態が続いたが、８月になって急速

に活動が低下し、月末まで不活発な状況が続いた。

同様に、フィリピン周辺の対流活動は７月にかな

り活発な状況が続いたが、８月は一転して対流不

活発となった。 

７月から８月にかけては、アジアモンスーンの

活動に対応して亜熱帯ジェット気流が北偏（活発

時）あるいは南偏（不活発時）する傾向がみられ

た（第 3.8 図）。また、過去の統計関係からは、ア

ジアモンスーンが不活発なときには、東アジア周

辺で亜熱帯ジェット気流が平年の位置より南偏・

蛇行する傾向がみられる（第 3.9 図）。 

このことから、８月に中国東部から日本海で亜

熱帯ジェット気流が南偏・蛇行したことには、ア

ジアモンスーンの不活発な状態が関連した可能性

がある。 

                                                      
4 ベンガル湾からフィリピン海にかけての領域で平均

した OLR 偏差に基づく指数で、対流活発時に正の値と

なるよう符号を反転させたもの。 
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第 3.6 図 第 3.5 図(a)の加熱偏差を与えた LBM 実験による(a)200hPa 流線関数の応答と(c)850hPa 流線関数の応

答、及び、それぞれに対応する実況の(b)200hPa 流線関数偏差と(d)850hPa 流線関数偏差 

(a)と(c)の偏差は帯状平均からのずれとして表示している。大文字アルファベットの H、L はそれぞれ高気圧性循

環偏差、低気圧性循環偏差を示している。(b)の等値線間隔は太線 12x106m2/s、細線 3x106m2/s、(d)の等値線間隔

は太線 6x106m2/s、細線 1.5x106m2/s で、陰影は OLR 偏差。 

 

  
第 3.7 図 （a）SAMOI-A 及び（b）フィリピン周辺(10oN～20oN, 115oE～140oE)で平均した OLR の変動（2014 年４月～

10 月） 

左図の緑線、右図の青線について、いずれも細線は日平均値、太線は７日平均値を示す。右図の黒線は日平年値、灰

色の陰影は１標準偏差の範囲を示す。７月に青い陰影、８月に赤い陰影を施している。 

(b) (a) 

(c) (d) 

(a) (b) 
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第 3.8 図 2014 年５月～８月の（上）SAMOI-A の変動

と（下）60˚E～150˚E で平均した 200hPa 東西風の７日

移動平均（陰影）及び平年値（緑線）の時間緯度断面

図 

上図の細線は日平均、太線は７日移動平均。アジアモ

ンスーンの活動が活発化（不活発化）すると、やや遅

れてアジア域の偏西風が北上（南下）する傾向がみら

れる。 

 

第 3.9 図 SAMOI-A に回帰した 200hPa 東西風（８月） 

統計期間は 1979～2013 年。暖色系（寒色系）の等値線

は、アジアモンスーンが不活発なときに西風が強い（弱

い）傾向があることを示す。単位は m/s。信頼度水準

95%で有意な領域に灰色の陰影を施している。赤の太い

破線は平年の亜熱帯ジェット気流の軸の位置を表して

いる。 

 

 

 

 

 

 

 

 

3.8 夏季熱帯季節内振動 

前節で述べたように、フィリピン周辺の対流活

動は、７月には活発だったが、８月に入って急激

に不活発な状態に転じた。これと対照的に、イン

ド洋の対流活動は７月に不活発だったが８月に活

発になった。赤道～20oN で平均した OLR 偏差の時

間-経度断面図（第 3.10 図(上)）はこの様子を明

瞭に示している。また、フィリピン付近の 115oE

～135oE で平均した OLR 偏差の時間-緯度断面図

（第 3.10 図(下)）で見ると、７月後半から対流不

活発域が北進し、８月にはフィリピン付近の緯度

に不活発域の位相が位置していたことがわかる。 

このような対流活発・不活発域の変動は、北半

球 夏 季 熱 帯 季 節 内 振 動 （ Boreal Summer 

Intra-seasonal Oscillation:BSISO）として知ら

れる変動の各位相の典型的な特徴と一致している

ことがわかる。第 3.11 図は、Lee et al.（2013）

に基づき、OLR 及び 850hPa 東西風の多変量経験的

直交関数の第１・第２主成分から合成した、BSISO

における８つの特徴的な位相と、2014 年７月末か

ら８月にかけての日ごとの実況に対して各主成分

得点をプロットした位相ダイアグラムを示してい

る。７月下旬の対流活動はフィリピン付近で活発、

インド洋では不活発で、Phase5 から Phase7 に対

応している。８月に入るとインド洋の対流不活発

域は北東進して、南シナ海からフィリピン周辺に

達し、中旬から下旬前半は Phase2 から Phase3 に

対応した分布となった。 

このように、2014 年８月は、BSISO に伴う変動

が卓越し、その対流不活発な位相が北東進してフ

ィリピン付近に達するタイミングだったことが、

フィリピン付近で対流活動が不活発だったことに

寄与した可能性がある。 
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第 3.10 図 （上）赤道～20oN で平均した OLR 平年偏差

の時間-経度断面図（2014 年６月１日～８月 31 日）、及

び（下）115˚E～135˚E で平均した OLR 平年偏差の時間

-緯度断面図（2014 年３月１日～８月 31 日、７日移動

平均） 

暖色域（正偏差）は対流活動が平年より不活発なこと

を、寒色域（負偏差）は平年より活発なことを示す。

上図は、７月はインド洋で不活発、フィリピン付近で

活発、８月はインド洋で活発、フィリピン付近で不活

発となったことを表している。下図の破線矢印は、７

月後半から８月にかけて対流不活発域が北上しフィリ

ピン付近に達したことを示している。 

 

 

 

 

 

 

 

 

第 3.11 図 （上）夏季熱帯季節内振動（BSISO）にお

ける特徴的な８つの位相、及び（下）位相ダイアグラ

ム 

上図は、1981～2010 年のデータを用いて求めた、OLR

及び 850hPa 東西風の多変量経験的直交関数の第１・第

２主成分から合成。矢印は 850hPa 風偏差、陰影は OLR

偏差を表す。下図は、2014 年７月末から８月にかけて

の第１・第２主成分得点をプロットしたもの。 
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3.9 短時間強雨発生回数の長期変化傾向 

2014 年８月は、広島市で１時間降水量が 100mm

を超える猛烈な雨が降るなど、短時間強雨に伴う

被害が発生した。 

気象庁の地域気象観測所（アメダス）で観測さ

れた１時間降水量 50mm 以上の発生回数は増加し

ており、80mm 以上の年間の発生回数についても、

明瞭な増加傾向が現れている（第 3.12 図）。また、

高層気象観測による上空の水蒸気量にも増加傾向

が現れており（第 3.13 図）、これは大気中の二酸

化炭素等の温室効果ガスの増加に伴う気温上昇か

ら予期される変化と整合的である。一般に、短時

間に降る強い雨の量は、大気中の水蒸気量の増加

に伴って増えると考えられる。気候変動に関する

政府間パネル（IPCC）の第５次評価報告書第１作

業部会報告書は、地球温暖化の進行に伴って、今

世紀末までに、我が国を含む中緯度陸域のほとん

どで極端な降水がより強く、より頻繁となる可能

性が非常に高いこと、大気中の水蒸気量が世界平

均で５～25％増加することを予測している

（Collins et al. 2013） 

 

 

以上のことから、日本における短時間強雨の増

加傾向には、地球温暖化の影響が現れていると考

えられる。ただし、観測期間がまだ 40 年程度と短

いことから、因果関係についてより確実に評価す

るためには、今後さらにデータを蓄積する必要が

ある。 

 

3.10 まとめ 

2014 年８月の日本の不順な天候の要因は、次の

ように要約される。上旬の天候不順は、２つの台

風が日本に接近・上陸したことと前線の影響によ

る。偏西風が平年の位置と比べて北寄りを流れて

おり、台風の移動が遅かったために西日本を中心

に台風の影響を長く受けた。中旬以降は、日本付

近の前線帯と、南～南西からの水蒸気の流入が持

続したために、雨量が多くなった。前線帯の形成・

 

 

第 3.12 図 アメダスによる 1 時間降水量（上）50mm

以上、及び（下）80mm 以上の年間発生回数（1976～2014

年）。 

1,000 地点あたりの回数として示している。赤い直線は

期間にわたる変化傾向。 

 

第 3.13 図 日本付近における対流圏下層の夏季（６～

８月）の水蒸気量の経年変化（1981～2014 年） 
850hPa 気圧面の比湿（空気１kg 当たりに含まれる水

蒸気量、1981～2010 年平均を 100％とした値で示す）

の経年変化。ここでは、国内 13 高層気象観測地点（稚

内、札幌、秋田、輪島、館野、八丈島、潮岬、福岡、

鹿児島、名瀬、石垣島、南大東島、父島）の算術平均

を用いた。細線（黒）は 13 高層観測地点の平均、太線

（青）は５年移動平均、直線（赤）は期間にわたる変

化傾向。赤三角は測器の変更のあった年を示す。 
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持続は、亜熱帯ジェット気流の南偏・蛇行に伴う

ものとみられる。亜熱帯ジェット気流の南偏・蛇

行は、不活発だったアジアモンスーンに関連して

いると考えられる。湿った気流の持続は、日本の

南東海上での高気圧偏差の強まりや、フィリピン

付近の高気圧偏差に伴う下層の南西風が寄与した。

フィリピン付近の高気圧偏差は、季節内振動に伴

いフィリピン付近で対流活動が不活発になる位相

だったことが関連したとみられる。また、太平洋

東部とインド洋東部熱帯域で海面水温が高かった

ことにより対流活動が活発だったことも関連して

いると考えられる。さらに、長期的な傾向として、

短時間強雨の発生数と対流圏の水蒸気量には明瞭

な増加傾向があり、この背景には地球温暖化の影

響が現れていると考えられる。 

以上の結果を概念的に表した図を第 3.14 図に

示す。 
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第 3.14 図 2014 年８月の日本の不順な天候をもたらした要因の概念図 
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