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3 2週間気温予報に関連する基礎知識 

3.1 2 週間気温予報が対象としている現象の特徴

と予測可能性1 

本節では、2週間気温予報で取り扱うこととした 5日

間平均場に見られる現象の特徴と予測可能性につい

て記述する。なお、平成 24 年度の季節予報研修テキ

ストと重なる内容もあるが、基本的事項ということで了

承頂きたい。 

予報期間の長い予報では、2 つの予測限界が問題

となる。ひとつは決定論的予測の限界である。数値予

報モデルが大気の状態を極めて精確に予測できるよ

うになっても、初期値にわずかでも誤差が含まれれば、

大気のカオス的性質により時間とともに誤差が急激に

成長するため、ひとつの初期値から得られる決定論的

予測には限界があり、アンサンブル手法により確率的

に予測する必要がある。周知のとおり、週間天気予報

ではアンサンブル予報を用いており、それより予報期

間の長い 2 週間気温予報でも当然アンサンブル予報

を使う。アンサンブル予報には、アンサンブル平均に

よる予測精度が単独メンバーの予測精度を統計的に

上回ることや、アンサンブル平均するメンバー数が多

いほど一定程度までは誤差が小さくなるなどの利点が

ある（中三川, 2013）。 

もうひとつは、初期値に基づく予測の限界である。 

1 か月を超えるような予報では、大気の初期値を基に

した予報は意味を持たなくなる。そこで、時定数の長

い海面水温や海氷・積雪や土壌水分といった海面や

陸面の状態（境界値）から大気が強制されることにより

状態が変化することをシグナルととらえ、予測を行うこ

とが重要となってくる。初期値問題として得られるもの

を「第 1 種の予測可能性」と呼ぶのに対し、境界値問

題として得られるものを「第 2 種の予測可能性」と呼ぶ。

第 3.1-1 図は、予測に含まれる情報量（シグナル）の

相対的な大きさを示す概念図である（中三川, 2013）。

2 週間以上先の予測では境界値に頼って予測を行う

必要があるが、2 週間程度までは大気の初期値に基

づいて予測を行えることを示すものである。すなわち、

初期値問題に基づく予測可能性は、リードタイムが長

                                                   
1 高山 大 

くなるに連れて大気のカオス的性質により徐々に失わ

れていくが（第 1 種の予測可能性, 楠 2000）、2 週間

気温予報が対象としているのはその可能性がまだ残

ると考えられている期間である。なお、数値予報システ

ムが順調に進歩していけば週間予報で馴染み深い日

別気温予報を 2 週間先まで延長することも十分に可

能であるが、現時点での予測精度（第 2.5 節「2 週間

気温予報等の予測精度」に詳述）を考慮して、2 週間

気温予報が対象とする期間については日別ではなく

5 日間平均値として予報することとした。 

 

5 日間平均という処理を施すことにより、2 週間気温

予報が対象とする現象は、日々の天気を支配する移

動性の高・低気圧に比べて時間スケールが長く空間

スケールも大きくなる。 

偏西風の南北偏や蛇行の持続・ブロッキング・MJO

などが重要な予測対象であるほか、夏であれば太平

洋高気圧やオホーツク海高気圧、冬であればシベリ

ア高気圧やアリューシャン低気圧など、停滞性の高・

低気圧の位置や強さも予測の対象となる。これらの詳

細については次節以降で述べることとし、本節では平

年との隔たりが明瞭な最近の事例を取り上げながら、

現象の特徴と予測可能性について記述する。 

 

3.1.1 2017/18年寒冬 

(1)天候の概要 

 2017/18 年冬は、日本付近に強い寒気が流れ込む

ことが多かったため全国的に冬の気温が低く、特に西

日本は 32年ぶりの寒い冬となった（第 3.1-2図）。北～

第 3.1-1図 予測の時間スケールに応じた初期値および境

界値（外力）による相対的な情報量（シグナル）の大きさ 
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西日本日本海側では発達した雪雲が日本海から盛

んに流れ込んで記録的な大雪となった所があったほ

か、北・東日本太平洋側でも低気圧の影響で大雪の

降った日があった。西日本を中心に寒気が流れ込む

形で冬型の気圧配置がしばしば強まったため、降雪

量は西日本日本海側ではかなり多く、東日本日本海

側でも多かった。 

 

 

 

 

 

 

 

(2)低温の要因 

 2017 年秋に発生したラニーニャ現象に伴って西部

太平洋熱帯域で海面水温が高くなり、インドネシア付

近では積雲対流活動が平年より活発になった。これ

により、フィリピン東方沖～南シナ海の大気上層に位

置する高気圧がその北西側で特に強まったため、亜

熱帯ジェット気流は中国大陸で北に蛇行し、その下

流の日本付近では南に蛇行した（第 3.1-3 図）。 

 また、シベリア西部上空で発達したブロッキング高気

圧などの影響により、ユーラシア大陸北部で寒帯前線

ジェット気流の蛇行が大きくなり、大気上層の極渦が

分裂して、東シベリアから日本の北方にまで南下した。

この極渦の南下に伴って、寒帯前線ジェット気流が日

本付近で南に蛇行した（平成 30 年 3 月 5 日気象庁

報道発表資料2より）。 

(3)予測との比較 

全国的に低温だった 2017年 12月上旬と西日本～

沖縄・奄美で顕著な低温になった 2018年 2月上旬に

ついて、予測と JRA-55再解析値を比較する。ただし、

2017/18 年冬に関する 5 日間平均予測資料はないの

で、予測・JRA-55 再解析値とも 7 日間平均資料を用

いる。なお、これ以降も含めて予測はすべてアンサン

ブル平均であり、単独モデルによる予測で見られるよ

うな「顕著な偏差」は表現されにくいことに留意する。 

まず 12 月上旬について、2017 年 11 月 24 日を初

期値とする 12 月 4 日からの 7 日間平均 500hPa 高度

予測図（第 3.1-4 図上）を同 JRA-55 再解析値図（第

3.1-4 図下）と比較すると、北半球中～高緯度での波

列パターンなど偏西風の蛇行についてはある程度予

測できている。その一方、北極付近の顕著な正偏差

や北欧の顕著な負偏差など、予測できていない部分

も少なくない。日本付近についても、日本のはるか東

の正偏差や朝鮮半島付近の負偏差など偏差傾向は

ある程度予測できていたが、負偏差の中心位置に関

しては不十分だった。 

850hPa 気温に関しても同様に比較すると（3.1-5

図）、日本付近の偏差パターンは概ね予測できていた

                                                   
2 https://www.jma.go.jp/jma/press/1803/05b/h30fuyunoten

kou20180305.html 

第 3.1-2図 2017 年 12 月～2018 年 2 月の地域平均気温

平年差時系列図（5 日間移動平均） 

第 3.1-3図 2017 年 12 月～2018 年 2 月の平均的な大気

の流れの模式図 

（平成 30 年 3 月 5 日気象庁報道発表資料より） 
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が、JRA-55 再解析値で見られる「中国東北区を中心

とする顕著な負偏差域」の日本への伸張が予測では

不十分で、結果として北・西日本を中心とする全国的

な低温は予測できていない。 

次に 2 月上旬について、2018 年１月 23 日を初期

値とする 2 月 2 日からの 7 日間平均 500hPa 高度予

測図（第 3.1-6 図上）を同 JRA-55 再解析値図（第

3.1-6 図下）と比較すると、北極付近など予測できてい

 

 

 

 

 

 

 

ない部分もあるが、北半球の 4 箇所に見られる明瞭な

負偏差域についてはある程度予測できていた。その

ひとつである日本付近についても、負偏差であること

や中心位置に関しては JRA-55 再解析値に近い予測

だった。 

850hPa 気温に関しても同様に（第 3.1-7 図）、西日

本～沖縄・奄美を中心とする明瞭な負偏差や北海道

付近の正偏差など、日本付近については 2 週間前の

第 3.1-5図  

2017 年 12 月 4～10 日の 850hPa 気温と偏差 

(上)２週間前からの予測、(下)JRA-55 再解析値。 

 実線は系統誤差補正した 850hPa 気温（℃）、陰影は

平年偏差（℃）。 

第 3.1-4図  

2017 年 12 月 4～10 日の 500hPa 高度と偏差 

(上)２週間前からの予測、(下)JRA-55 再解析値。 

 実線は系統誤差補正した 500hPa 高度（m）、陰影は

平年偏差（m）、ベクトルは 200hPa面の波の活動度フラ

ックス（m2/s2, Takaya and Nakamura 2001による）。 
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時点で概ね予測できていた。実際の偏差がアンサン 

ブル平均より大きくなることは十分に考えられることか

ら、顕著現象の可能性の高まりを 2週間前から予測で

きた例と言える。 

 

3.1.2 2018年暑夏 

(1)天候の概要 

2018 年夏は、7 月上旬の終わりに太平洋高気圧の 

 

 

 

 

 

強まりとともに梅雨前線が北上し、中国～東北南部

で平年よりかなり早い梅雨明けとなった。その後も太

平洋高気圧の勢力が日本付近で著しく強い状態が

続いたため、北・東・西日本では気温が顕著に高くな

った（第 3.1-8 図）。7 月の東日本の月平均気温は平

年差＋2.8℃となり、7 月として 1946 年の統計開始以

来 1 位の高温となった。猛暑日や真夏日となる地点も

多く、埼玉県熊谷市では 7月 23日に 41.1℃を観測し

て国内最高気温記録を 5 年ぶりに更新するなど、東・

西日本では 8月上旬にかけて 40℃を超える気温が観

第 3.1-7図  

2018 年 2 月 2～8 日の 850hPa 気温と偏差 

(上)２週間前からの予測、(下)JRA-55 再解析値。 

 実線は 850hPa 気温（℃）、陰影は平年偏差（℃）。 

第 3.1-6図  

2018 年 2 月 2～8 日の 500hPa 高度と偏差 

(上)２週間前からの予測、(下)JRA-55 再解析値。 

 実線は系統誤差補正した 500hPa 高度（m）、陰影は

平年偏差（m）、ベクトルは 200hPa面の波の活動度フラ

ックス（m2/s2, Takaya and Nakamura 2001 による）。 
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測された。 

(2)高温の要因 

 日本付近には、太平洋高気圧とチベット高気圧が

ともに張り出し続けた。これにより、日本付近は暖かい

空気を伴った背の高い高気圧に覆われるとともに、強

い下降気流や安定した晴天の持続による強い日射に

伴って昇温した（第 3.1-9図）。また、フェーン現象など

の局地的な気流の影響も加わって、40℃を超える気

温も観測された。 

チベット高気圧が日本付近に張り出した一因は、亜

熱帯ジェット気流が日本付近で振幅の強弱を繰り返 

 

 

 

 

 

しつつ北に大きく蛇行し続けたことである。太平洋高

気圧については、フィリピン付近の積雲対流活動が平

年より活発だったことや、亜熱帯ジェット気流が日本

付近で北に大きく蛇行し続けたことが影響して、日本

付近へ張り出した。 

 太平洋高気圧及び上層のチベット高気圧の影響に

加えて、地球温暖化に伴う全球的な気温の上昇傾向

が続いていること、さらに北半球中緯度域で全体的に

対流圏の気温が著しく高かったことも、気温上昇を更

に底上げしたものと考えられる（平成 30 年 8 月 10 日

気象庁報道発表資料3より）。 

(3)予測との比較 

 北～西日本で顕著な高温となった 6 月下旬～7 月

上旬と 7月中旬について、予測と JRA-55再解析値を

比較する。 

まず 6月下旬～7月上旬について、2018年 6月 17

日を初期値とする 6月 28日からの 5日間平均 500hPa

高度予測図（第 3.1-10 図上）を同 JRA-55 再解析値

図（第 3.1-10 図下）と比較すると、北極付近～高緯度

帯の細かな正/負偏差分布などは予測できていない

が、北半球中～高緯度に 3 箇所見られる 120m 以上

の顕著な正偏差域についてはある程度予測できてい

た。そのひとつである日本付近の正偏差域は北・東日

本～日本の東を中心に亜熱帯高気圧が強いことに対

応するが、これについても概ね表現できている。 

850hPa 気温に関しても同様に比較すると（第

3.1-11 図）、負偏差の大きさなど北半球全体としては

十分に予測できていない所も見られるが、北・東日本

を中心とする日本付近の明瞭な正偏差は概ね予測で

きていた。 

次に 7月中旬について、2018年 7月 3日を初期値

とする 7 月 14 日からの 5 日間平均 500hPa 高度予測

図（第 3.1-12 図上）を同 JRA-55 再解析値図（第

3.1-12 図下）と比較すると、北極付近が顕著な負偏差

負偏差で正の北極振動のパターンであることや、日本

の東のトラフやさらにその東の明瞭なリッジなどの波列

については概ね予測できている一方、朝鮮半島を中

                                                   
3 https://www.jma.go.jp/jma/press/1808/10c/h30goukouon2

0180810.html 

第 3.1-9 図 2018 年 7 月中旬～8 月はじめの大気の流れ

の模式図 

（平成 30 年 8 月 10 日気象庁報道発表資料より） 

第 3.1-8図 2018年 6月～8月の地域平均気温平年差時

系列図（5 日間移動平均） 
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心とした明瞭な正偏差については不十分だった。 

850hPa 気温では、この傾向をよりはっきり確認でき

る（第 3.1-13 図）。北極付近の顕著な負偏差やそれを

取り囲む環状パターンの正偏差などについては 2 週

間前の時点で概ね予測できていたが、日本付近につ

いて、日本海～本州付近を中心とする明瞭な正偏差

についてはほとんど予測できておらず、北日本付近に

は逆に負偏差予測となっている所もあった。 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

第 3.1-11図  

2018 年 6 月 28 日～7 月 2 日の 850hPa 気温と偏差 

(上)２週間前からの予測、(下)JRA-55 再解析値。 

 実線は 850hPa 気温（℃）、陰影は平年偏差（℃）。 

第 3.1-10図  

2018 年 6 月 28 日～7 月 2 日の 500hPa 高度と偏差 

(上)２週間前からの予測、(下)JRA-55 再解析値。 

 実線は系統誤差補正した 500hPa 高度（m）、陰影は

平年偏差（m）、ベクトルは 200hPa面の波の活動度フラ

ックス（m2/s2, Takaya and Nakamura 2001 による）。 
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3.1.3 事例のまとめ 

 寒冬と暑夏という予測重要性が社会的に大きい顕

著事例を 2 つずつ取り上げた。このうち 2018 年 2 月

上旬の西日本～沖縄・奄美での顕著な低温と 6 月下

旬～7 月上旬の北・東日本での顕著な高温に関して

は、概ね 2 週間前の時点で現象の場所を予測できて

いる。すなわち、冬の顕著な低温や夏の顕著な高温

などの予測重要性が大きいものも含めて、一定の 

 

 

 

 

 

 

 

 

時間・空間の広がりを持つ現象であれば、現在の技

術水準でも 2 週間前から気温を予測できる可能性は

十分にある。 

 

 

 

 

 

第 3.1-13図  

2018 年 7 月 14～18 日の 850hPa 気温と偏差 

(上)２週間前からの予測、(下)JRA-55 再解析値。 

 実線は 850hPa 気温（℃）、陰影は平年偏差（℃）。 

第 3.1-12図  

2018 年 7 月 14～18 日の 500hPa 高度と偏差 

(上)２週間前からの予測、(下)JRA-55 再解析値。 

 実線は系統誤差補正した 500hPa 高度（m）、陰影は

平年偏差（m）、ベクトルは 200hPa面の波の活動度フラ

ックス（m2/s2, Takaya and Nakamura 2001 による）。 
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3.2 定常ロスビー波とブロッキング高気圧1 

3.2.1 定常ロスビー波 

地球上には、極を中心に西から東に一周するような

地球規模の風が恒常的に吹いており、これを偏西風

という。また、対流圏上部で風が特に強いところをジェ

ット気流という。偏西風は南北に波打ちながら流れて

おり、北や南への蛇行が長期間持続すると、熱波や

寒波、干ばつなどの異常気象の原因にもなる。このよ

うな偏西風の持続的な蛇行は、定常ロスビー波により

もたらされることが多い（必ずしも定常ではないので

「準定常ロスビー波」と記されることが多い）。定常ロス

ビー波は 2 週間気温予報にとって重要な予測対象で

ある。本項では、定常ロスビー波の特徴や発生メカニ

ズムについて概説する。定常ロスビー波についての詳

細な解説は前田と佐藤（2007）や前田（2013）を参照

されたい。 

 

(1) 定常ロスビー波の特徴 

ロスビー波とは、惑星渦度が緯度によって変化する

（北に向かって大きくなる）状況下で、絶対渦度（相対

渦度と惑星渦度の和）を保存するようにして起こる運

動である。ロスビー波の位相（尾根や谷）は西に進む

性質があり（つまり位相速度は西向き）、波長が長い

ほど位相速度が大きくなる（波長によって位相速度が

異なる分散性の波）。ただし、背景として偏西風が流

れている場合、波長がある程度長い（日々の高低気

圧に対応する波長の短い尾根や谷より長い）と、ロス

ビー波による西進と偏西風による東進が釣り合って位

相が停滞することがあり、これを定常ロスビー波と呼ぶ。

尾根のところでは偏西風の北への蛇行、谷では南へ

の蛇行が持続するため、異常気象の要因となる。なお、

夏季アジアモンスーン域の対流圏上層など、背景とな

る風が東風だと、定常ロスビー波は存在できない。 

定常ロスビー波の尾根や谷は停滞するが、波のエ

ネルギー（波の塊または波束）は東に伝播する性質が

ある（つまり群速度は東向き。南北、鉛直成分を持つ

ことはある。西へは伝播できない）。つまり、何らかの理

由で生じた変動が、定常ロスビー波を介して遠方に影

                                                        
1 大野 浩史 

響を及ぼすことがある。このため、気候の監視や予測

では、定常ロスビー波のエネルギーの伝播（波束伝播）

の様子を把握することが重要である。なお、ある地域

の変動が遠く離れた地域に影響を及ぼすことをテレコ

ネクションと呼ぶが、定常ロスビー波はこれをもたらす

原因の一つである（第 3.2.2 項）。 

第 3.2-1図は、Takaya and Nakamura（2001）で定義

される波の活動度フラックス（高谷, 2009）の 1981～

2010年の 30年平均の分布である。波の活動度フラッ

クスは、定常ロスビー波の波束伝播の様子を把握す

るのに有用な物理量で、矢印の向きは群速度の向き

に一致し、矢印が長いところで波束伝播が明瞭となる。

これをみると、ジェット気流の軸に沿って波束の伝播

経路が現れていることがわかる。これは、定常ロスビー

波は偏西風の強いところに向かって屈折しやすく、ジ

ェット気流が「導波管」となってエネルギーを遠方まで

伝播しやすい性質があるためである。これにより、ジェ

ット気流に沿って尾根や谷が連なる正負の偏差パタ

ーンがしばしば形成される。ユーラシア大陸上では寒

帯前線ジェット気流と亜熱帯ジェット気流に沿った二

つの導波管がいずれも日本付近に影響を及ぼす。偏

西風の強さは経度帯によって異なるため、ジェット気

流が弱まるところ（ジェット気流の出口という。逆に強ま

るところは入口という）では、下流への波束伝播が滞り、

波が増幅してブロッキング高気圧が形成されることも

ある（第 3.2.3項）。なお、波束の伝播方向は擾乱の形

状からも推定できる。第 3.2-2 図（a）のように擾乱が北

西-南東方向に傾いている場合は北東方向に伝播す

る。また、上にいくほど西に傾く場合は上方かつ東向

きに伝播する。同図（b）の場合は南東方向あるいは

下方東向きに伝播する。 

例として、第 3.2-3図に、定常ロスビー波の偏差パタ

ーンが明瞭に現れた 2017 年 12 月の分布を示す。対

流圏上層（同図（a））では、高気圧性、低気圧性の循

環偏差が亜熱帯ジェット気流に沿って波列状に並ん

でいることがわかる。また、500hPa高度（同図（b））でも、

寒帯前線ジェット気流沿いに波列状の偏差パターン

がみられる。同図（c）は寒帯前線ジェット気流（45～

60˚N）に沿った高度及び気温偏差の東西-鉛直断面 



- 52 - 

 

 
第 3.2-1 図 1 月上旬の 1981～2010 年平均 250hPa 波の活動度フラックス（単位: m2/s2） 

等値線は東西風の平年値（単位: m/s）。 

 

 
第 3.2-2 図 定常ロスビー波の把捉伝播の向き（太矢印） 

擾乱が（a）北西-南東方向に傾いている場合または上層ほ

ど西に傾いている場合、（b）南西-北東方向に傾いている場

合または上層ほど東に傾いている場合。 

 

 

で、波列パターンの鉛直構造は、上層から下層まで

同位相となる順圧的な偏差が明瞭で、これが中高緯

度帯における定常ロスビー波の特徴である。高（低）

気圧性偏差のところでは対流圏全体が高（低）温偏

差となっており、偏西風が北（南）に蛇行して、気圧の

尾根（谷）となっているところでは、暖かい（冷たい）空

気に覆われやすいこと表している。 

また、定常ロスビー波は水平だけでなく、鉛直にも

伝播することがある。成層圏では、夏は東風が吹くた

め定常ロスビー波は伝播できないが、冬は極夜ジェッ

ト気流と呼ばれる強い西風が吹き、東西波長の非常

に大きい波（プラネタリー波と呼ばれる）は対流圏から

成層圏に上方伝播する。そして、成層圏に伝播した

波が今度は下方伝播することで、対流圏に影響が及

ぶことがある（Nishii and Nakamura, 2005; Kodera et 

al., 2008 など）。第 3.2-4 図（a）は、2017 年 2 月上旬

後半の 60～70˚Nで平均した高度（東西帯状平均から

の偏差）と波の活動度フラックス2の東西-鉛直断面で

ある。これに先立つ 1 月末頃に成層圏突然昇温が発

生し、成層圏では東風となったが、2 月に入ると弱い

ながらも西風に戻った。東半球では、ヨーロッパ付近

のリッジ（図中 A; 同図（b）の 500hPa高度も参照）、シ

ベリア上空のトラフ（図中 B）、日付変更線付近のリッ

ジ（図中 C）が上層ほど西に傾く構造を示しており、第

3.2-2図（a）のように定常ロスビー波が対流圏から成層

圏に上方伝播していることがわかる（波の活動度フラ

ックスも上向き）。一方、西半球側では、日付変更線

付近のリッジ（図中 C）と北米のトラフ（図中 D）が東に

傾くように分布している。つまり、東半球側で上方伝播

した定常ロスビー波が、西半球側で対流圏に下方伝

播し（波の活動度フラックスは下向き）、北米のトラフの

深まりに寄与したと考えられる。この北米のトラフの発

達によりカナダでは広い範囲で低温となった。Kodera 

et al.（2008）も成層圏突然昇温後に対流圏から上方

伝播した波が下部成層圏で反射し、対流圏に下方伝

播した事例を紹介しており、この事例と特徴が似てい

る。水平分布だけでは波束伝播の様子を十分に把握

できない場合もあり、鉛直方向に伝播しうることも念頭

においておくとよい。 

 

 

                                                        
2 第 3.2-4 図（a）では Plumb（1985）の波の活動度フラックス

を表示。当庁の気候系監視でもっぱら用いる Takaya and 

Nakamura（2001）は、擾乱を平年偏差で定義し、東西非一

様な基本場での定常ロスビー波の伝播に適している一方、

Plumb（1985）は、擾乱を東西帯状平均からの偏差で定義

し、プラネタリー波の伝播に適している（高谷, 2009）。 

東

北または上層

西

南または下層

東

北または上層

西

南または下層

(a) (b)
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第 3.2-3 図 2017 年 12 月の（a）200hPa

流線関数（単位: 106m2/s）、（b）500hPa

高度（単位: m）、（c）45～60˚Nで平均した

高度（等値線; 単位: m）と気温（陰影）の

平年偏差の東西-鉛直断面 

（a）（b）の陰影は平年偏差。 

 

 

 

 

 
第 3.2-4 図 2017 年 2 月 7～9 日平均の（a）60～70˚N

で平均した高度の東西-鉛直断面、（b）500hPa 高度 

単位は m。（a）は東西平均からの偏差、矢印は Plumb

（1985）の波の活動度フラックス。（b）の陰影は平年偏差。

図中の A～D はリッジ、トラフの位置を示す（本文参照）。 

(2) 定常ロスビー波の発生のメカニズム 

定常ロスビー波は、大気内部で自然に発生する場

合と熱帯の積雲対流活動など外部からの影響を受け

て発生する場合がある。ただし、実際には発生のメカ

ニズムがいつも明瞭にわかるわけではない。 

 

ア 大気内部の自然変動 

偏西風は空間的に一様に吹いているわけではなく、

例えばジェット気流の軸の南北や入口、出口付近で

風速が大きく変化する。このような空間的に不均一な

流れ（水平シアー）は力学的に不安定であるため、そ

れを解消するように背景となる基本場の風の運動エネ

ルギーが擾乱（基本場からのずれ）の運動エネルギー

に変換され、ロスビー波が増幅することがある（擾乱が

発達する条件については前田（2013）を参照）。また、

水平方向の温度差（温度傾度）に伴う有効位置エネ

ルギーが擾乱を増幅、維持することもある。このような

傾圧的なエネルギー変換が行われるためには、擾乱

は順圧的というよりは鉛直にやや傾いた構造である必

要がある。例えば、極に向かって温度が低くなる場合、

上層にかけて西に傾いた構造のときに効率的に擾乱

へのエネルギー変換が起こりやすい。 

(a) PSI200

(c) 45-60N Z,T

℃

(b) Z500

(a)

(b)
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そのほか、太平洋や大西洋の偏西風帯では、移動

性擾乱の活動が活発なストームトラックと呼ばれる領

域があり、偏西風の変動に伴って、ストームトラックで

の移動性擾乱の活動も変化する。そして、変動を受け

たストームトラックが、定常ロスビー波などのより大きな

スケールの変動を維持するように働くことがある（移動

性擾乱のフィードバックあるいは集団効果）。これはブ

ロッキング高気圧の維持にも重要なプロセスで、第

3.2.3 項で述べる。また、例えば大西洋やヨーロッパの

ブロッキング高気圧が減衰する際に、蓄積されていた

波のエネルギーを下流に放出し、定常ロスビー波を

形成、日本付近に影響を及ぼすこともある。 

上述したような擾乱の増幅メカニズムは、偏西風や

ストームトラックの位置など基本場の構造に大きく関係

する。第 3.2.2 項で述べるテレコネクションパターンの

ように、特定の場所に現れやすい変動がいくつか知ら

れているが、その場所が基本場から効率的にエネル

ギーの供給を受けやすいことも関係している。 

 

イ 熱帯の積雲対流活動 

熱帯の積雲対流活動が活発な領域では、大気下

層で風が吹き込み、集まった風は上昇気流となって、

対流圏界面付近で外側に吹き出す流れ（発散風）と

なる。そのうち極方向に吹き出した風がジェット気流を

横切るときに、ジェット気流を極側に持ち上げ（北への

蛇行）、それが定常ロスビー波となって下流に伝播す

ることがある。ジェット気流の軸付近は、赤道側で相対

渦度が負（高気圧性）、極側で正（低気圧性）となるた

め、南北の渦度勾配が大きい。このような基本場の中

で極向きに風が吹くと、赤道側の高気圧性の空気が

極側に輸送されるため、ジェット気流上に高気圧性の

循環偏差が形成されるわけである。一方、対流活動

が不活発で、発散風が弱いときは、逆に低気圧性の

循環偏差がジェット気流上に形成される。第 3.2-5 図

は、2005年 12月の外向き長波放射（OLR; 対流活動

の指標で値が小さいほど活発）と対流圏上層の循環

場である。フィリピン周辺で対流活動が活発な様子が

明瞭で、そこから上層発散風が吹き出していることが

わかる（同図（a））。この発散風が亜熱帯ジェット気流

を横切ることで、華南の高気圧性循環偏差の形成に

寄与した（同図（b））。そこからの波束伝播により、日

本付近では偏西風が南に蛇行したため、寒波や豪雪

の一因となった（平成 18 年豪雪; 前田ほか, 2007）。 

また、熱帯の対流活動によって定常ロスビー波が

直接励起されることもある。赤道付近に熱源（積雲対

流活動に伴う凝結熱に対応）を置くと、松野—ギルパ

ターンと呼ばれる循環偏差が励起されることが知られ

ている（Matsuno, 1966; Gill, 1980; 第 3.4節）。このパ

ターンでは、熱源の西側は、上層は赤道を挟んで対

の高気圧性循環、下層は低気圧性循環と傾圧的な

構造となる（赤道ロスビー波）。ただし、このようなパタ

ーンが励起されるのは基本場が静止している場合で、

偏西風帯など上層ほど西風が強い鉛直のシアーがあ

るところでは、傾圧的な構造が順圧的な構造に変換さ

れ、中高緯度に特有の順圧的な定常ロスビー波とし

て伝播することがある（Jin and Hoskins, 1995 など）。 

いずれにしろ、熱帯の対流活動によって励起、維

持された定常ロスビー波は、2週間気温予報では主た

る予測対象の一つである。特に季節内振動（MJO; 

第 3.4 節）に伴う対流活動の影響は重要である。 

 

 
第 3.2-5 図 2005 年 12 月の（a）200hPa 速度ポテンシャ

ルの平年偏差（等値線; 0.5×106m2/s ごと）と発散風の平

年偏差（矢印）、（b）200hPa 流線関数の平年偏差（等値

線; 3×106m2/sごと）と波の活動度フラックス（矢印） 

陰影は（a）（b）とも OLR 平年偏差。 

(b) PSI200

(a) CHI200
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3.2.2 テレコネクション 

ある地域と遠く離れた地域の天候が同期して変動

することがあり、これをテレコネクション（遠隔結合を意

味）と呼ぶ。Wallace and Gutzler（1981）や Barnston 

and Livezey（1987）等によって、同じような場所で現れ

やすい「テレコネクションパターン」がいくつか見出さ

れている。中長期の時間スケールの予報では重要な

予測対象である。本項では、定常ロスビー波の特徴を

示すテレコネクションパターンのうち、日本の天候に影

響を及ぼすものを紹介する。北極振動など偏西風の

帯状の変動に関するものは第 3.3 節で述べる。 

 

(1) ユーラシア（EU）パターン 

EUパターンは冬の日本の天候に影響を与えるテレ

コネクションパターンの一つである。第 3.2-6 図（a）は

正位相のときの EUパターンの 500hPa 高度の典型的

な偏差分布である（負位相のときは符号が逆になる）。

寒帯前線ジェット気流に沿った波列状のパターンが

明瞭で、ヨーロッパと東アジアで負偏差、西シベリアで

は正偏差となっており、日本付近は偏西風が南に蛇

行して、寒気が流れ込み（同図（c））、低温や大雪の

要因となる。EU パターン指数と日本の気温の相関係

数は、例えば 1月では西日本で 0.6以上、北・東日本

でも 0.5 以上ある（統計期間: 1958～2015 年）。 

Takaya and Nakamura（2005）は、シベリア高気圧の

増幅にシベリア上空のブロッキング高気圧が寄与して

いることを示し、寒帯前線ジェット気流に沿った大西

洋からの波束伝播をブロッキング高気圧の発達の要

因の一つとして挙げた（第 3.5 節）。EU パターンは西

シベリアにリッジをもつような位相を持ち、地上気圧は

西・中央シベリアで正偏差傾向がみられており（第

3.2-6 図（b））、正の EU パターンは Takaya and 

Nakamura（2005）で示されたシベリア高気圧の増幅メ

カニズムに対応している。 

EUパターンは Wallace and Gutzler（1981）によって

初めて識別された。一方、Barnston and Livezey

（1987）も寒帯前線ジェット気流に沿った類似のテレコ

ネクションパターンが示されており、これは「スカンジナ

ビアパターン」と呼ばれることもある。 

 
第 3.2-7図 第 3.2-6図と同じ、ただし PNAパターン指数に

回帰した（a）200hPa 流線関数、（b）SLP 

 
第 3.2-6 図 EUパターン指数に回帰した（a）500hPa 高度、（b）SLP、（c）850hPa 気温 

12～2月の 3か月平均について。統計期間は 1959～2013年。陰影は相関係数で、0.22、0.27、0.34はそれぞれ有意水準

10、5、1%で有意なことに相当。 

(a) PSI200

(b) SLP

(a) Z500 (b) SLP (c) T850
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(2) 太平洋—北米パターン（PNA）パターン 

PNA パターンも冬季に卓越するテレコネクションパ

ターンである（第 3.2-7図）。PNAパターンは太平洋か

ら北米にかけての波列状のパターンで特徴づけられ

（同図（a））、太平洋亜熱帯域の中部、アラスカの南、

カナダ中部、米国南東部に中心を持つ。また、地上

ではアラスカの南でのアリューシャン低気圧の変動に

も関係し（同図（b））、北米の天候に大きく影響する。

日本の天候への影響の観点では、正位相のときは日

本の東海上でも低気圧偏差となっており、日本付近

で季節風が強まる可能性がある一方、負位相（第

3.2-7 図の符号を反転）のときは日本の東海上で高度

が高く、日本付近への寒気の流れ込みは弱い。 

PNA パターンは、エルニーニョ・南方振動（ENSO）

に伴う熱帯域の変動に対する応答として、季節時間ス

ケールで卓越することがよく知られているが（Horel and 

Wallace, 1981）、MJO に対応して季節内時間スケー

ルの変動も明瞭である。特に、インド洋東部からインド

ネシア付近で対流活動が不活発（活発）なときに、正

（負）の PNA パターンが現れやすい傾向がある（Mori 

and Watanabe, 2008）。第 3.2-8 図（b）は、インド洋東

部からインドネシア付近に MJO に伴う対流不活発位

相が位置するときの合成図で、対流圏上層（200hPa

流線関数）では正の PNAに対応する太平洋から北米

にかけての波列状の偏差が現れている（第 3.2-7図（a）

と比較）。地上ではアリューシャン低気圧の強まり（図

略）に対応して、北日本付近に低温偏差域がみられ

る。このようにMJOと PNAの間の位相が固定されるの

は、MJO に伴う対流活動によって、ユーラシア大陸上

で励起された定常ロスビー波が太平洋や北米まで伝

播するためである。また、太平洋上の亜熱帯ジェット

気流の出口付近では、水平シアーの大きい基本場か

ら受け取るエネルギーにより（第 3.2.1項（2））、PNAパ

ターンが成長しやすい（Mori and Watanabe, 2008）。 

第 3.4節ではMJOと日本の冬の天候の関係につい

て解説している。PNA を加えた三者の位相関係を簡

単に整理しておく。 

・ MJO の対流活発位相がインド洋：西日本を中心に

全国的に高温傾向 

・ MJO の対流活発位相がインド洋東部～インドネシ

ア：負の PNAが卓越 

・ MJO の対流不活発位相がインド洋（対流活発位相

はインドネシア～太平洋西部）：西日本を中心に全

国的に低温傾向（第 3.2-8 図（a）） 

・ MJO の対流不活発位相がインド洋東部～インドネ

シア：正の PNA が卓越（第 3.2-8 図（b）） 

 
第 3.2-8 図 MJO の対流不活発の位相が（a）インド洋、（b）インド洋東部からインドネシア付近に位置するときの合成図 

冬（12～2 月）の（上）200hPa 流線関数、（中）850hPa 気温、（下）OLR の平年偏差について。 

(a)

T850

PSI200 (b)

OLR

T850

PSI200

OLR
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 (3) PJ（太平洋—日本）パターン 

PJ パターンは夏の日本の天候に重要なテレコネク

ションパターンである。Nitta（1986, 1987）によって発

見された。典型的な空間パターンを第 3.2-9図（上段）

に示す（Kosaka and Nakamura, 2010; （b）と（c）は下

層と上層の渦度を示し、負（点線）は高気圧性循環偏

差に対応）。フィリピンの東海上で対流活動が活発

（同図（a））なとき、対流圏下層（同図（b））を中心に、

フィリピン付近で低気圧性、本州付近では高気圧性

の南北双極子的な循環偏差をもつテレコネクションパ

ターンが形成されやすい（図にあるように、さらに北の

オホーツク海付近にも変動が現れることがある（第

3.5.2 項））。本州付近の高気圧性循環偏差は、太平

洋高気圧の勢力の強まりに対応しており、本州付近

は晴れて高温となりやすい。逆にフィリピンの東で対

流不活発のときは、本州付近への太平洋高気圧の張

り出しは弱まり、不順な天候になりやすい（負あるいは

逆位相の PJ パターンと呼ぶことがある）。同図下段に

は、上段より北側であるフィリピン北東海上で対流が

活発のときの分布を示している。このときは、PJ パター

ンも上段に比べて北に分布していることがわかる。 

PJ パターンの鉛直構造をみると、対流圏下層だけ

でなく、対流圏上層にも波列状のパターンが現れ、上

層の方が北に傾く傾圧的な構造となっていることがわ

かる（第 3.2-9図上下段（c））。これには、大陸で高温、

海洋で低温と、東西に温度勾配がある夏の北西太平

洋モンスーン域の特徴が関係している。風系は東西

の温度傾度にも対応して、下層で南西風（太平洋高

気圧の西縁に対応）、上層で北東風（チベット高気圧

の東縁に対応）となるため、対流活動によって励起さ

れたロスビー波束は、下層を中心に北向きに伝播し、

東風となる上層では波束は伝播できない（第 3.2-9 図

の波の活動度フラックス（矢印）参照）。また、北に傾く

構造は、東西の傾圧性に起因する有効位置エネルギ

ーが効率的に擾乱のエネルギーに変換されることを

示している（Kosaka and Nakamura, 2006; 2010; 第

3.2.1 項（2））。中緯度帯の傾圧不安定波は上にいく

ほど西に傾いており、南北に温度勾配のある基本場

からエネルギー供給を受けて発達する。一方、アジア

モンスーン域のように東西に温度勾配がある場合、擾

乱も 90 度ずれて北に傾く構造となるわけである。 

PJパターンの形成に重要なのはフィリピン付近の対

流活動である。特に、この領域の対流活動の季節内

変動に大きな影響を及ぼす夏季北半球季節内振動

（BSISO; 第 3.4 節）は重要な監視対象である。 

 

 
第 3.2-9 図 典型的な PJパターンの（a）降水量、（b）850hPa 渦度、（c）200hPa 渦度の分布 

夏の下層循環場に対して主成分分析を行い、（上段）第 1、（下段）第 2 モードに各要素を回帰。矢印は波の活動度フラック

ス、▲は各モードの対流活動の中心、陰影は有意水準 10%以下で有意な領域。Kosaka and Nakamura（2010）の Figs. 14, 15

を転載。 ©American Meteorological Society. Used with permission. 
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(4) シルクロードパターン 

シルクロードパターン（ Enomoto et al., 2003; 

Enomoto, 2004; 榎本, 2005; 小坂, 2011）は、PJ パタ

ーンとともに夏の日本の天候に影響を及ぼすテレコネ

クションパターンで、ユーラシア大陸上の亜熱帯ジェッ

ト気流に沿った定常ロスビー波列として現れる。気候

値の分布でみても、シルクロードパターンとして、定常

ロスビー波に対応するジェット気流の蛇行がみられる

が、その強さや位置が年々あるいは季節内の時間ス

ケールで変動する。第 3.2-10図（a）（b）は、7月と 8月

のシルクロードパターンの典型的な分布である

（Kosaka et al., 2009）。およそ 40˚Nを流れる亜熱帯ジ

ェット気流に沿ってユーラシア大陸から本州付近にか

けて波列パターンが明瞭である。ただし 8 月の方が東

西の波長がやや大きい。ジェット気流は日本付近で

弱まるため、下流への波束伝播が滞り、蛇行が大きく

増幅することもある。夏季は、ユーラシア大陸の対流

圏上層に分布するチベット高気圧の北縁が亜熱帯ジ

ェット気流に対応する。このため、本州付近でジェット

気流が北に蛇行する位相となる場合、チベット高気圧

が日本付近に張り出すことに対応する。 

鉛直方向には順圧的な構造となり（同図（c）（d））、

日本付近でジェット気流が北に蛇行すると、対流圏の

中・下層の太平洋高気圧も日本付近へ張り出す形と

なる（小笠原高気圧とも呼ぶ）。このような背の高い高

気圧に覆われるため、日本付近は大気の状態が安定

して晴れやすくなる。それに加えて、上層から下層ま

で暖かい空気に覆われるため、気温の高い状態とな

る。特に、PJ パターンとシルクロードパターンが同時に

現れると、顕著な高温となりやすい（2010年 8月（田中, 

2011）、2018 年 7 月など）。 

なお、ユーラシア大陸上の亜熱帯ジェット気流に沿

った定常ロスビー波については、シルクロードパター

ンとは異なる位相を持つ場合もある。このため、総称

的にシルクロード・テレコネクション（木本, 2017）と呼

ばれることもある。また、亜熱帯ジェット気流に沿って

緯度円上を一周するように波列パターンが卓越するこ

とがあり、これは Circumglobal（地球を周回するという

意味）テレコネクション（CGT; Branstator, 2002; Ding 

and Wang, 2005; 2007）と呼ばれる。 

 

 

 
第 3.2-10 図 （a）（c）7 月と（b）（d）8 月の典型的なシルクロードパターンの（a）（b）200hPa 渦度、（c）（d）40˚N 沿いの渦度

の東西-鉛直断面 

200hPa 南北風の主成分第 1 モードに各要素を回帰。矢印は波の活動度フラックス、陰影は有意水準 10%以下で有意な領

域。Kosaka et al.（2009）の Fig. 2から引用。 
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3.2.3 ブロッキング高気圧 

中高緯度帯を流れる偏西風が北に大きく蛇行し、

空間スケールの大きい高気圧が発達して、1 週間以

上停滞することがある。これをブロッキング高気圧と呼

ぶ。偏西風に沿って伝播する移動性の高低気圧が、

ブロッキング高気圧によって東進が阻害（ブロック）さ

れるため、このように呼ばれている（Rex, 1950 など）。

熱波や寒波、干ばつなどの異常気象の原因となること

も多く、2 週間気温予報では重要な予測対象となる。

本項では、ブロッキング高気圧の特徴や発生、維持

のメカニズム、予測精度について解説する。 

 

(1) ブロッキング高気圧の特徴 

はじめに、実際の事例から、ブロッキング高気圧の

発達から衰退までの様子を概観する。第 3.2-11 図は、

2017 年 2 月上旬に太平洋東部で発生したブロッキン

グ高気圧の事例で、ブロッキング高気圧は発達後、東

シベリアに西進し、西日本を中心に寒波や大雪をもた

らした。500hPa 高度の分布（同図上段）をみると、1 月

29 日の時点では日付変更線付近に弱いリッジがみら

れるが、ブロッキング高気圧はまだ明瞭ではない。そ

の東には寒冷低気圧があり、この付近では偏西風が

分流傾向になっている。31 日頃から日付変更線の東

でリッジが増幅し始め、2 月 2 日にはアラスカ付近で

5640m の等値線が閉じ、3 日にかけて最も発達した。

等値線間隔の狭い領域から推定される偏西風はアラ

スカ付近で北に大きく蛇行するとともに、30～40˚N 帯

にも偏西風の軸がみられ、分流が明瞭である。その間

の領域は偏西風が弱く、高気圧の南側では東風とな

っている。ブロッキング高気圧の中心付近では平年偏

差が 400m を超え、振幅の大きなリッジであることがわ

かる。上流側の日本の東ではトラフも深まっている。 

同図下段には、320K 等温位面（高緯度帯では対

流圏界面付近（およそ 300hPa）、低緯度では対流圏

中層に対応）における渦位（ポテンシャル渦度）の分

布を示す。断熱的な条件下では、空気塊は等温位面

上において渦位を保存しながら移動するため、渦位を

空気塊の追跡のためのトレーサとすることができる。高

/低渦位は低気圧性/高気圧性の渦に対応するため、

低渦位の空気塊からブロッキング高気圧をモニターで

きる（二階堂, 1986）。1月 29日の分布からもわかるよう

に、通常、亜熱帯側で低渦位、高緯度側で高渦位の

空気塊が明瞭に分かれている。31 日頃から日付変更

線の東で、亜熱帯側の低渦位の空気塊が次第に高

緯度側に舌状に陥入すると同時に、その上流側では

高緯度側の高渦位が南に伸びていく。2 月 1 日の時

点で 160˚E～180˚では 60˚N 帯より 45˚N 帯の方が渦

位の値が大きく、南北勾配が逆転（ロスビー波が砕波）

している。3 日には低渦位の塊が亜熱帯域から切離さ

れた。このように、ブロッキング高気圧は低緯度側を起

源とする低渦位の空気塊で構成され、渦位の南北勾

配の逆転で特徴づけられることがわかる。 

このブロッキング高気圧は最盛期まではほぼ停滞し

ていたが、その後、徐々に弱まりつつ西進を始め、10

日頃に東シベリアに達した。これにより、ブロッキング

高気圧の上流側に位置していた高渦位の空気塊が

高緯度側からちぎれるような形となり、日本付近に南

下、強い寒気がもたらされた。14 日になると、ブロッキ

ング高気圧の低渦位の空気塊や上流側の高渦位の

空気塊も不明瞭になっている。 

第 3.2-12 図には、1 月 31 日頃の移動性擾乱の活

動が活発な領域を陰影で示している。ブロッキング高

気圧の上流側では、ブロッキング高気圧の発達前か

ら擾乱の活動が活発になっており、同図では日本付

近から日付変更線付近にかけて、偏西風の軸に沿う

形で活発となっている。一方、そこから東では偏西風

の分流のため、ブロッキング高気圧の北と南をまわる

ように活発な領域が現れており、名前の由来どおり、

移動性高低気圧の移動を阻害していることがわかる。

太い等値線は 31日時点の個々の移動性擾乱の位置

を示しており、日付変更線付近に分布する高気圧（図

中 A）は、分流によって北西-南東に引き伸ばされてい

る。この高気圧は、その後ブロッキング高気圧の北縁

をまわるように移動した（図略）。 

ブロッキング高気圧の鉛直構造は、定常ロスビー波

（第 3.2.1項）と同様に順圧的で、背が高く暖かい高気

圧として現れるため、ブロッキング高気圧直下では異

常高温や少雨となることがある。また、ブロッキング高

気圧の南にブロッキング低気圧を伴うこともあり、これ

を「双極子型」といい、偏西風が南北に分流して流れ 
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第 3.2-11図 2017年 2月上旬に発生

したブロッキング高気圧の推移 

（上段）500hPa 高度（等値線）および平

年偏差（陰影）（単位: m）、（下段）320K

等温位面渦位（単位: PVU）。各図を同

じ時間間隔で表示していないことに注

意。 
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第 3.2-12 図 2017 年 1 月 31 日頃の移動性擾乱の活動

度（陰影）と個別の擾乱の位置（太線） 

陰影は 1月 29日～2月 2日の日別 300hPa高度（Z300）の

標準偏差で、移動性擾乱の活動度を示す。太線は 1 月 31

日の Z300 の 5 日平均からの偏差（点線は負）を表し、個々

の擾乱の位置を示す。Aは本文中で言及している移動性高

気圧。細実線は 5 日平均 Z300。単位はいずれも m。 

 

る（第 3.2-11図で 2月 10日はこれに近い）。一方、低

気圧を伴わず、偏西風の北への蛇行で特徴付けられ

るものは「Ω型」と呼ばれる（2 日はΩ型に近い）。 

上記の事例から（事例ごとに特徴は大きく異なる

が）、ブロッキング高気圧は、振幅が非常に大きいこと、

同じ場所に停滞すること（東西に移動することもある）、

長期間持続することなどで特徴付けられる。また、定

常ロスビー波の波列パターンと異なり、変動が局所的

に分布しやすいことも特徴として挙げられる。とはいえ、

ブロッキング高気圧を定量的に定義する共通の基準

は存在せず、目的に応じて様々な定義が用いられて

いるのが現状である（Barriopedro et al., 2010）。以下、

ブロッキング高気圧の統計的な特徴について述べる

が、検出方法によって若干違いが生じるため、ここで

は大体の特徴が把握できれば十分である。 

第 3.2-13 図は Barriopedro et al.（2006）によって検

出された 1948～2002 年の 55 年間の北半球のブロッ

キング高気圧の発生頻度の分布である。これをみると

大西洋東部からヨーロッパにかけての領域で発生が

最も多く、次いで日付変更線付近を中心とした太平 

 
第 3.2-13 図 ブロッキング高気圧の頻度の分布 

（a）経度分布（実線が平均、エラーバーが 1 標準偏差の範

囲）と（b）冬の空間分布。単位は%。Barriopedro et al.

（2006）の Figs. 6, 8 を転載。 

© American Meteorological Society. Used with permission. 

 

洋で多くなっている。これらは太平洋や大西洋のジェ

ット気流や移動性擾乱の活動が活発なストームトラッ

クの出口付近に対応する。発生頻度の季節変化は大

きくないが、寒候期に発生が多く、暖候期に少なくな

るところが多い（図略）。 

第 3.2-14 図は、Pelly and Hoskins（2003a）によって

検出された北半球のブロッキング高気圧を持続期間

ごとにプロットしたものである。これをみると、ブロッキン

グ高気圧に固有の周期帯は存在せず、持続期間が

長くなるにつれて指数関数的に減少するようである。

ただし、5 日間程度を境に持続性の程度が異なり、持

続期間の短い現象は 2日間でその数が 1/e（eは自然

対数）に減少するが、持続期間の長い現象は 1/eにな

るのに 3.9 日間もかかる。つまり、持続期間 5 日間以

上の方が、それより短い現象（ブロッキング高気圧で 

(a)

(b)
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第 3.2-14 図 ブロッキング高気圧の継続期間ごとの頻度 

棒グラフはその日数以上継続したイベント数を示す。縦軸

は対数軸であることに注意。 τ0 は本文参照。Pelly and 

Hoskins（2003a）の Fig. 10 を転載。 

© American Meteorological Society. Used with permission. 
 

 
第 3.2-15 図 （上段）エルニーニョ（実線）、ラニーニャ（点

線）時の冬のブロッキング高気圧の頻度（単位: %）と（下

段）両者の差 

下段の黒点は 1%の有意水準で有意な差があることを示

す。Barriopedro et al.（2006）の Fig. 9 を転載。 

© American Meteorological Society. Used with permission. 

 

はなく移動性高気圧を検出しているとみられる）よりも

持続しやすい。つまり、ブロッキング高気圧には移動

性の高低気圧よりも持続するような維持機構が働いて

いることが示唆される。両者は持続期間 5日間程度で

明確に分離されており、ブロッキング高気圧の時間ス

ケールは 1 週間程度かそれ以上といえる。 

ブロッキング高気圧と ENSO との関連については、

北太平洋の冬季のブロッキング高気圧の頻度が、ラ

ニーニャ時に多く、エルニーニョ時に少なくなることが

指摘されている（Chen and Van Den Dool, 1997; 

Barriopedro and Calvo, 2014 など）。第 3.2-15 図

（Barriopedro et al., 2006）をみると、ラニーニャ時（点

線）にはエルニーニョ時（実線）に比べて太平洋、特に

西部で発生頻度が多くなっており、ラニーニャ時には

太平洋ではブロッキング高気圧の発生領域が西にシ

フトすることを表している。 

 

(2) ブロッキング高気圧のメカニズム 

ここでの記述は木本（1993）や山崎（2015）に多くを

依っており、詳細についてはそれらを参照されたい。 

 

ア 移動性高気圧の役割 

ブロッキング高気圧のように振幅の大きな現象は、

非線形効果が大きい。非線形性を含めて考える場合、

様々な波長や周期の波同士が相互に干渉しあうため、

波は次第に形を変え、突っ立っていき（steepening 効

果という）、最終的には海岸でよくみられるような砕け

波となってしまう（第 3.2.1 項で述べた定常ロスビー波

は、近似的に線形的な議論が可能。波同士の相互作

用は考えなくてよく、個々の波の効果は単純に足し合

わせればよい（波の重ね合わせが可能））。しかし、非

線形性が大きくても何らかのバランスが維持されると、

増幅しても波が崩れず、安定的な孤立渦が存在しうる

ことが知られている（辻村, 1993）。その一つとして、一

様西風中、北側に高気圧性、南側に低気圧性の双

極子型ブロッキングのような構造を持つものが理論的

に非線形解として存在する（モドンと呼ばれる）。とは

いえ、非線形的な共鳴によってブロッキング高気圧の

ような擾乱が形成されたとしても、摩擦などによってす

ぐに減衰してしまうため、これに抗して長期間持続す

るには何らかのメカニズムが必要である。 

ブロッキング高気圧の維持機構としては、ブロッキ

ング高気圧によって東進を阻害された移動性高気圧

が重要な役割を果たしていると考えられている（移動

性擾乱のフィードバック効果）。南北の温度傾度（傾

圧性）によって生じた移動性の高低気圧は、熱や運

動量（または渦度）の輸送を通じて、より大きなスケー

ルの流れの場に影響を及ぼす。第 3.2-16 図は、移動

性擾乱の熱および渦度フラックスが大規模場（高度）

をどの程度変化されるかを見積もった結果である（8

年分の冬を平均; Lau and Holopainen, 1984）。熱はス 
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第 3.2-16 図 移動性擾乱のフィード

バック効果を見積もった結果 

移動性擾乱の（a）（b）熱フラックス及び

（c）（d）渦度フラックスによってもたらされ

る高度変化量。8 年分の冬を平均した結

果。（a）（c）300hPa、（b）（d）1000hPa。矢

印で地衡風の向きを表し、高気圧性循

環は高度を上げる方向、低気圧性循環

は下げる方向に寄与している。Lau and 

Holopainen（1984）の Fig. 3 を転載。 

© American Meteorological Society. 

Used with permission. 

  

 

第 3.2-17図 太平洋の冬季のブロッキング高気

圧の合成図 

（左）250hPa 高度偏差、（右）移動性擾乱の渦度フ

ラックスによる 250hPa 高度の変化の寄与。上から最

盛期の 4日前（−4）、2日前（−2）、最盛期（0）。描画

範囲は 20～90˚N、90˚E～50˚W。Nakamura et al.

（1997）の Fig. 4 を転載。 

© American Meteorological Society. 

Used with permission. 

 

 

トームトラックの赤道側から極側に輸送され、南北の

傾圧性を解消するように働くため、対流圏上層（同図

（a））では極側で高度を上げ、赤道側で下げるように

働く一方、下層（同図（b））では逆向き（極側で下がり、

赤道側で上がる）に働く。一方、渦度も極側に輸送さ

れ、ストームトラックの極（赤道）側で対流圏全体で高

度を下げる（上げる）順圧的なパターンを誘起する効

果があり（同図（c）（d））、偏西風を維持するように働く

（運動量輸送の観点からは偏西風の軸で収束）。特に

対流圏上層では、渦度フラックスの効果（同図（c））の

方が熱フラックスの効果（同図（a））より大きいため、移

動性擾乱は、通常は偏西風を挟んだ南北勾配を維  
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持する方向に働く（Lau and Nath, 1991）。 

つまり、ブロッキング高気圧などによってストームトラ

ックの強弱や位置が変化すれば、それに対応して移

動性擾乱がブロッキング高気圧を維持するように働く

ことが期待される。実際、Mullen（1987）の解析では、

大西洋のブロッキング高気圧の維持に移動性擾乱が

寄与していることが示されている。第 3.2-17 図は、

Nakamura et al.（1997）による太平洋のブロッキング高

気圧に対する移動性擾乱のフィードバック効果の合

成図である。左列の 250hPa 高度偏差をみると、最盛

期（0 日）に向けてブロッキング高気圧が発達している

ことがわかる。右列は高度の変化に対する擾乱の寄

与（渦度フラックスの収束発散）で、最盛期の 4 日前

（−4）から正、つまり高度を上げる効果が確認でき、移

動性擾乱がブロッキング高気圧の成長や維持に寄与

していることがわかる。 

また、Shutts（1983）は数値実験を通じて、移動性擾

乱によるフィードバック効果の実体を物理的に明確に

説明した。大陸東岸で傾圧不安定により発生した擾

乱は、偏西風の出口付近でブロッキング高気圧に達

すると、ブロッキング高気圧西縁の分流場によって南

北に引き伸ばされる大きな変形を受ける（ブロッキング

高気圧を玉ねぎとすると、変形された擾乱はブロッキ

ング高気圧に巻きつく玉ねぎの皮のイメージか）。一

般に、擾乱の南北への伸張は、より大きなスケール

（ブロッキング高気圧）へのエネルギー輸送を伴い（逆

カスケードと呼ぶ）、これがフィードバック効果の実体

であるとした。このメカニズムは Eddy Straining 

Mechanism（ESM; Strainingは引っ張りを意味）と呼ば

れる。 

ESM では移動性の高気圧と低気圧の役割を区別

せず、同等に扱っていた。一方、Yamazaki and Itoh

（2013a, b）は、ESM を拡張する形で、渦位の観点か

ら移動性擾乱、特にブロッキン高気圧に対する移動

性高気圧の役割について新たな説明を行っている。

第 3.2-11 図でみたように、ブロッキング高気圧は低渦

位の空気塊として認識できる。また、移動性高気圧も

低渦位の空気塊である。彼らは、移動性高気圧の持

つ低渦位の空気塊がブロッキング高気圧に補給され

ることが、ブロッキング高気圧の持続に寄与しているこ

とを示した。第 3.2-18 図に、低渦位の渦（ブロッキング

高気圧と移動性高気圧）の相互作用の概念図を示す。

①ブロッキング高気圧に対応する渦 A に伴う高気圧

性の渦度は十分遠方まで分布し、渦 A に近いほど負

の渦度が大きいと仮定する（下図の曲線と黒丸）。この

ため、移動性高気圧に対応する渦 B の西縁で小さな

負渦度、東縁で大きな負渦度が分布する。②渦 B 自

身による高気圧性の流れにより、渦 A による大きな負

渦度が南縁、小さな負渦度が北縁に移流する（黒矢

印）。③南縁あるいは北縁に移流した負渦度は、それ

ぞれ強いあるいは弱い高気圧性の回転流を誘起する

（細い矢印）。その回転流に働く向きはそれぞれ強い

東向き、弱い西向きとなり、その差によって渦Bは渦A

がある東に引き付けられる（大きい破線矢印）。渦 Bが

移動性低気圧のときは、逆向き、つまり渦 A から引き

離されることになる。このように、ブロッキング高気圧が

移動性高気圧だけを引き付け、選択的に低渦位の空

気塊を吸収し、移動性低気圧は排除することによって

ブロッキング高気圧が発達・維持するようなメカニズム

を、選択的吸収メカニズム（ Selective Absorption 

Mechanism, SAM）と呼ぶ。なお、双極子型ブロッキン

グの場合、移動性低気圧は南側のブロッキング低気

圧に吸収されることになる（第 3.2-19図）。このような渦

同士の相互作用は、熱帯低気圧の移動に関するベ

ータドリフト（山口, 2013）あるいは「藤原の効果」の説

明と同等で、このような相互作用がフィードバック効果

の実体である。特に、移動性の高気圧と低気圧を同

等に扱っている ESM と異なり、SAM では低気圧と高

気圧の役割を区別したことが大きな特徴である。 

 

イ 準定常ロスビー波の局所砕波 

Nakamura et al.（1997）はブロッキング高気圧の形

成や発達に対して、定常ロスビー波の波束伝播の重

要性を指摘している。第 3.2-20 図は、大西洋のブロッ

キング高気圧 15 事例を抽出し、ピークの前後の数日

間の推移を合成図として示したものである。左列の

250hPa 渦位をみると、ブロッキング高気圧の最盛期

（0 日）に向けて、数日前（−4, −2）からヨーロッパ付近

で明瞭なリッジ（低緯度側の低渦位）が発達していく

様子がみられる。また、極側の高渦位も低緯度側に  
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第 3.2-18 図 渦と渦の相互作用の概念図 

A はブロッキング高気圧の渦、B は移動性高気圧の渦を示

す。下図と黒丸は渦 A による渦度分布を示す。Yamazaki 

and Itoh（2013a）の Fig. 1 を転載。 

©American Meteorological Society. Used with permission. 

 
第 3.2-19図 双極子型ブロッキングの場合の SAMの概念

図 

西からの H と Lは移動性の高低気圧を表す。Yamazaki and 

Itoh（2013a）の Fig. 2 を転載。 

©American Meteorological Society. Used with permission. 

 

第 3.2-20 図 大西洋の冬季のブロッキング高気圧

の合成図 

（左）250hPa渦位、（右）250hPa高度偏差と波の活動度

フラックス（矢印）。上から最盛期の 4, 2 日前（−4, −2）、

最盛期（0）、3 日後（+3）。描画範囲は 20～90˚N、

100˚W～120˚E。Nakamura et al.（1997）の Fig. 1 を転

載。 

© American Meteorological Society. 
Used with permission. 

 

 

伸び、低渦位の南に分布しており、渦位の南北勾配

が逆転している。つまり、ロスビー波の砕波が起きてい

ることがわかる。右列には 250hPa 高度と波の活動度

フラックス（矢印）を示している。最盛期の数日前から、

ブロッキング高気圧の上流に波列パターンと波束伝

播（矢印）がみられ、これによりブロッキング高気圧に

対応するリッジが発達したことがわかる。ブロッキング

の領域では偏西風が弱いため、下流への波束伝播が

みられず、ここで波のエネルギーが収束し、リッジが増

幅、最終的に砕波したと考えられる。最盛期の 3 日後

にはブロッキング高気圧から下流に波束伝播がみら

れ、波のエネルギーを発散しながら、次第に勢力が弱  



- 66 - 

 

まっていく様子がみられる。 

ブロッキング高気圧が形成されやすいジェット気流

の出口付近では、定常ロスビー波の波束伝播が滞り、

高気圧が増幅して、「局所砕波」を起こしやすい。これ

もブロッキング高気圧の形成メカニズムの一つである。 

ブロッキング高気圧の発達期における高周波擾乱

のフィードバック効果と定常ロスビー波の波束伝播の

寄与を定量的に見積もると、領域や季節によってその

重要性は異なる。大西洋では両者が共に重要な役割

を担っているが、太平洋では高周波擾乱の寄与の方

が支配的であった（Nakamura et al., 1997; 第 3.2-17

図も参照）。 

 

(3) ブロッキング高気圧の予測 

結合モデル、大気モデルにかかわらず、数値モデ

ルによるブロッキング高気圧の発生頻度や持続性は、

総じて現実よりも過小傾向のようである（D’Andrea et 

al., 1998; Anstey et al., 2013 など）。各国の数値予報

センターの現業モデルも全般に同様の傾向がある

（Kimoto et al., 1992; Tibaldi and Molteni, 1990; Pelly 

and Hoskins, 2003bなど; 当庁の全球アンサンブル予

報システムについては新保（2017））。ブロッキングの

発生が多い大西洋からヨーロッパにかけてや太平洋

では、再解析データと比べて発生頻度が少なく、特に、

大西洋からヨーロッパ周辺の過小傾向はモデル間で

共通の特徴である。Scaife et al.（2010）は、ブロッキン

グの過小傾向について、モデルの気候平均場にそも

そもバイアスがあることが原因であると指摘している。

特に、大西洋からヨーロッパでは多くのモデルで偏西

風が実際よりも強いバイアスがあり、ブロッキング高気

圧が形成されにくいようである。 

また、モデルの解像度を上げると、大西洋における

過小傾向が緩和することが報告されている（Matsueda 

et al., 2009; Berckmans et al., 2013 など）。例えば、

Anstey et al.（2013）は、CMIP5 モデルを水平/鉛直解

像度が高いグループと低いグループにわけてブロッキ

ング高気圧の頻度の差を比較したところ、解像度が高

いほうが大西洋からヨーロッパ周辺では過小傾向が

緩和することがわかった。一方、太平洋では過小傾向

が改善した地域もみられるが、大西洋側ほど明瞭で

はなかった。Matsueda et al.（2009）は、大気モデルを

異なる水平解像度（20～180km）で現在気候実験を

行ったところ、高解像度モデルでは大西洋からヨーロ

ッパのブロッキング高気圧の頻度をよく再現した一方、

太平洋では高解像度モデルではむしろ過大傾向であ

った。大西洋での再現が改善する原因について、

Berckmans et al.（2013）は、ブロッキング高気圧の維

持に重要な移動性擾乱によるフィードバック効果の表

現が改善したこと、上流側にあたる北米大陸の地形

の表現が精緻化し、偏西風の表現が向上したこと（上

述の強風バイアスの改善）を指摘している。 

さて、実際の予報では、ブロッキング高気圧が発生

する位置やタイミング、持続期間などを十分なリードタ

イムでも正確に予測することが必要である。Matsueda

（2009）は、各国数値予報センターの現業アンサンブ

ル予報データを使って 3年分の冬のブロッキング高気

圧の予測精度を調査している。これによると、アンサン

ブルメンバー間のばらつきは、偏西風が卓越するゾー

ナルな流れのときよりもブロッキングが発生していると

きに大きい傾向があり、リードタイムが長くなるにつれ

て（2 週目以降）、ブロッキング高気圧を大きな確率で

予測することが難しくなる傾向がみられた。また、ゾー

ナルとブロッキングの 2つの状態の間の移行を予測す

るのはより難しく、特に、大西洋からヨーロッパではブ

ロッキングへの移行の精度が太平洋より低かった。 

Ferranti et al.（2015）も、ヨーロッパ中期予報センタ

ー（ECMWF）の現業アンサンブル予報データ（水平

解像度 32km）を使って、大西洋からヨーロッパでの流

れの状態の移行に関する予測の評価を行っている。

例えば、ゾーナルな流れを初期値とした予測のうち、

10 日目の予測誤差が大きかった事例の多くは、実際

にはブロッキングに移行したものの、それを十分に予

測できず、ゾーナルな状態が持続していた。逆に、ブ

ロッキングを初期値とした予測のうち、10 日目の予測

誤差が大きかった事例では、実際にはブロッキングが

持続したものの、それを予測できずゾーナルな流れに

移行したものが多かった。使われたモデル特有の傾

向も含まれてはいるが、この結果はブロッキングへの

移行やその状態の持続、終了については予測の不

確実性が相対的に大きいことを示している。 
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3.3 偏西風の帯状変動1 

極を中心にして西から東へ向かって吹く地球規模

の風を偏西風という。偏西風には成層圏で吹くものも

あるが、本節では対流圏で吹く偏西風を取り上げ、前

節で取り上げたロスビー波の伝播より時空間スケール

が大きく、１か月程度から季節スケールの異常天候を

もたらすことが多い偏西風の南偏や北偏など東西帯

状の変動について述べる。 

 

3.3.1 偏西風の成因 

熱帯域では太陽放射により地表が加熱され、強い

上昇流を伴う積雲対流の活動が活発である。上昇し

た空気は成層が安定した成層圏まで上昇することが

できずに南北に発散し、南北の緯度 30 度付近で下

降流となり、対流圏下層では赤道側へ向かう流れとな

り、ハドレー循環を形成する。ハドレー循環による対流

圏上層の極向きの流れは、地球の自転による角運動

量の保存則に従い、南北の緯度 30 度付近の上空で

は強い西風となり、亜熱帯ジェット気流と呼ばれる偏

西風の１つを形成する（田中, 2007）。さらに、傾圧不

安定性によって発達した高周波擾乱が亜熱帯ジェット

気流の持つ西風運動量をさらに北に運ぶこと、また、

これらの擾乱により西風運動量が収束することで寒帯

前線ジェット気流が形成されている。図 3.3-1に示すよ

うに、寒帯前線ジェット気流の領域では、傾圧不安定

                                                           
1 伊藤 明 

性により発生・発達した高周波擾乱（ロスビー波として

の性質を持つ）が南北に伝播することにより、西風運

動量が収束して（ロスビー波が出て行くので）西風加

速し、その南北の領域では西風減速することになる。

このような東西平均流と擾乱の相互作用により、寒帯

前線ジェット気流が形成されると考えられている

（Vallis, 2006）。 

寒帯前線ジェット気流は、比較的短時間に大きく蛇

行したり、分流や合流を繰り返したりするため、ある程

度長い期間の平均図や 30年間の平年図では不明瞭

となる。一方、亜熱帯ジェット気流は、寒帯前線ジェッ

ト気流に比べると蛇行が小さく、位置の変化も小さい

ため平均図や平年値でも明瞭に表れる。また、季節

変化も明瞭で、日本付近では 1 月に北緯 30 度付近

に位置し、春から初夏にかけて北上して 7月頃には北

緯 40度付近に達する。そして、8月からは徐々に南下

を始め、秋にかけて風速を強めながら 12 月には北緯

30 度付近まで南下する。この南北の季節変化は、ハ

ドレー循環の南北の季節変化と連動している。また、

亜熱帯ジェット気流と寒帯前線ジェット気流は、それ

ぞれ亜熱帯と中緯度、中緯度と寒帯の境を吹く風とも

いえ、これらの偏西風の南北の変動が季節進行の遅

早や異常気象と関連することが多い。 

 

 

  

第 3.3-1 図 寒帯前線ジェット気流の形成メカニズム 

Vallis (2006)を参考に著者が作成 
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3.3.2 偏西風の南偏・北偏 

亜熱帯ジェット気流は対流圏では上層ほど西風が

強く、温度風平衡の関係から南北の温度勾配が強く

なっている。このため、亜熱帯ジェット気流の南偏や

北偏は、その地域に気温の大きな偏差をともなうこと

が多い。例えば、2005/06 年冬、特に 12 月は極東域

から北太平洋にかけて亜熱帯ジェット気流の南偏が

明瞭であり、日本付近へ寒気が南下しやすく、記録

的な低温となった（前田ほか, 2006）。一方、2018年春

は、極東域では亜熱帯ジェット気流が北偏する状態

が続いたため、日本付近は暖かい空気に覆われやす

く、特に東日本では 1946 年以降で最も暖かい春とな

った（第 3.3-2 図）。このときの日本付近の偏西風をみ

ると、3 月中旬前半と下旬後半、4 月中旬後半、5 月

中旬頃に北緯 40～50 度付近の西風が特に強まって

いることがわかる。これは、ロスビー波束の伝播により

偏西風の北への蛇行が特に強められたためである。

そして、第 3.3-2 図の左図によると、偏西風が北へ蛇

行した時期に日本の地上気温がかなり高くなっていた

ことがわかる。 

 

3.3.3 北半球冬期に卓越する偏西風の帯状変動 

次に、北半球冬期の高度場や気圧場に卓越する

パターンの中で、日本の天候と関わりの深いものを 2

つ挙げ、その変動パターンと日本の気温との相関関

係を第 3.3-3 図と第 3.3-1 表に示す。1 つ目の北極振

動（Arctic Oscillation; AO）は、北極域と中緯度域の

気圧偏差が逆符号となるほぼ環状の偏差パターンで

ある（Thompson and Wallace, 1998）。AO の変動は、

特に冬期の北日本の気温との間に高い相関関係が

みられる。AO は鉛直方向に偏差パターンが変わらな

い順圧的な構造をしており（山崎 , 2004）、偏西風の

変動とも深く関わっている。次に、偏西風の主な変動

パターンを確認するために、200hPa 東西風の帯状平

均を主成分分析した結果を第 3.3-4 図に示す。第 1

主成分には、偏西風の中心付近にあたる北緯 30 度

付近と、北緯 50～60 度付近に変動のピークがみられ、

AO の変動に対応している。すなわち、第 3.3-4 図の

右図の赤線に示した 2007 年 1 月のように正の AO の

時は、第 3.3-3 図のように北極付近で気圧（高度）が

低く、中緯度帯で気圧（高度）が高いときで、偏西風

は中心付近で弱まり、その北側で強まる傾向があって

偏西風は北偏し、特に北日本では寒気の南下が弱く

暖冬になりやすい傾向がある。一方、同図の黒線で

示した 2011 年 1 月のように負の AO の時は、偏西風

は中心付近で強く、中緯度帯に寒気が流れ込みやす

い状況となり、特に北日本では寒冬になりやすい傾向

がある。これを極東域の気圧配置で表すと、負の AO

の時は冬季の日本付近にみられるプラネタリースケー

ルのトラフが深まり、西高東低の冬型の気圧配置が平

       

第 3.3-2 図  2018 年春の日本の地上気温平年偏差と日本付近の偏西風  

左図：5 日移動平均の地上気温平年偏差。単位は℃。 

右図：東経 125～145 度で平均した 200hPa 東西風の緯度-時間断面図。線は気候値、色は平年偏差を表す。単位は m/s。 

横軸は、2018 年 3 月 1 日から 6 月 1 日までを表す。等値線の極大域が亜熱帯ジェット気流の平年の軸を示す。2018 年春

は、期間を通して亜熱帯ジェット気流の軸付近で平年より風が弱く、その北側で平年より風が強いことを表している。右図の

矢印は、亜熱帯ジェット気流の北偏が明瞭な時期を表す。  
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年より強まりやすいことに対応している。 

2つ目のパターンとしては、極東域で南北の高度場

偏差が双極子構造としてみられる Western Pacific

（WP）パターン（Wallace and Gutzler, 1981）を挙げる

（第 3.3-3 図）。WP パターンは、北海道付近が正負の

境目となっており、東・西日本の気温との相関が高く、

西日本を中心に全国的に寒冬となった 2017/18 冬は

正の WP パターンがみられ、東・西日本で寒冬となっ

た年には正の WP パターンがみられることが多い。 

次に、これらの変動パターンを維持するメカニズム

について、前田（2013）の解説によると、帯状平均東

西風と帯状平均からのずれ成分である擾乱との間に

正のフィードバックが働くことで、帯状平均流のパター

ンが維持されていることが述べられている。 

このように、AO や WP パターンなどの長周期変動

の監視と予測は日本の天候を予測する上で重要であ

り、2週間気温予報を行う際は、AO との対応がよい北

半球極渦指数と、WP パターンとの対応がよい極東東

西指数をそれぞれの主な指標として、予報資料に掲

載する予定である。それらの指数の予測精度につい

ては、第 3.6 節を参照されたい。 

 

3.3.4 エルニーニョ／ラニーニャ現象と偏西風の帯

状変動 

エルニーニョ現象の発生時は、水温の高い太平洋

西部の暖水が東に広がるため、熱帯域では大気がよ

り加熱され、熱帯と中緯度との温度勾配が強まるため、

温度風平衡の関係より偏西風は強化され、やや赤道

側によることが知られている（小林と前田, 2016）。この

偏西風の南偏傾向は年を通してみられる特徴（長谷

 AO WP 

北日本 0.57 -0.30 

東日本 0.47 -0.54 

西日本 0.47 -0.58 

沖縄・奄美 0.22 -0.38 

     

  

第 3.3-3 図 １月の AO とWPパターンの空間分布と日本の地上気温との相関係数 

左図：海面気圧を主成分分析したときの第 1 主成分を表す。 

右図：WP のテレコネクション指数と 500hPa 高度との回帰係数を表す。 

赤線は正、青線は負の回帰係数を表し、陰影は相関係数を表す。 

       

第 3.3-4 図 1 月の帯状平均した 200hPa 東西風の主な変動パターン 

左図：200hPa 東西風の帯状平均（東経 0 度～360 度を平均）した気候値（1981～2010 年）。単位は m/s。 

中図：主成分分析の第 1 主成分を表す。統計期間は 1981～2010 年。 

右図：第 1 主成分スコアが大きかった年の分布。赤：2007 年 1 月、黒：2011 年 1 月。 

第 3.3-1表 AOパターンおよびWPパ

ターンと 1 月の地上気温との相関係数

（統計期間は、1981～2018 年） 
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川, 2009）だが、特に秋はユーラシア大陸から東シナ

海にかけての南偏が明瞭である（第 3.3-5図）。エルニ

ーニョ現象発生時の日本の天候を調査した田中ほか

（2015）によると、秋は西日本と沖縄・奄美を中心に低

温傾向がみられ、大陸上で偏西風が南偏して、西日

本と沖縄・奄美では平年より冷たい空気に覆われや

すいと考えられる。なお、冬季については、フィリピン

付近の対流不活発にともなう下層高気圧性循環偏差

により、沖縄・奄美や西日本では暖かい空気が入りや

すく、高温傾向となることがわかっている。 

一方、ラニーニャ現象の発生時は、西部太平洋に

暖水が蓄積され、対流活動がより活発となる。偏西風

は全体的には北偏傾向がみられ、特に盛夏期から初

秋にかけては北太平洋上で偏西風の北偏が明瞭で

第 3.3-6図）、田中ほか（2015）によると、北日本から西

日本にかけては高温傾向となることがわかっている。 

 

3.3.5 まとめ 

2018 年春は、日本付近の偏西風が東西帯状に北

偏した状況下で、ロスビー波の伝播によりさらに偏西

風の北偏が強められたために、全国的に気温がかな

        

第 3.3-5 図 エルニーニョ/ラニーニャ現象発生時の 200hPa 東西風の特徴（9～11 月） 

左図：エルニーニョ現象発生時の 9～11 月の 200hPa 東西風の合成図。赤線は正、青線は負の回帰係数を表す（単位は

m/s）。また、陰影は信頼度水準を表す。 

       

第 3.3-6 図 エルニーニョ/ラニーニャ現象発生時の 200hPa 東西風の特徴（7～9 月） 

第 3.3-5 図と同じ。ただし、左図はラニーニャ現象発生時の 7～9 月の 200hPa 東西風を表す。 

右図はエルニーニョ/ラニーニャ現象発生時の 200hPa 東西風の帯状平均（東経 120 度～西経 120 度を平均）の合成図。 

右図：エルニーニョ/ラニーニャ現象発生時の 200hPa 東西風の帯状平均（東経 0 度～150 度を平均）の合成図（単位は m/s）。

統計期間は、1958～2017 年。赤：エルニーニョ現象、青：ラニーニャ現象。 
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り高くなり、東日本では記録的な高温となった。2018

年春は前年の秋からラニーニャ現象が続いており、こ

の偏西風の北偏はラニーニャ現象と関連している可

能性がある。一方、2017/2018 冬は正の WP パターン

が卓越し西日本を中心に寒冬となった。AO や WP パ

ターンのような偏西風の帯状変動は、主に冬季に異

常天候をもたらすことが多い。以上のように、偏西風の

東西帯状の変動は、異常天候をもたらす要因の 1 つ

といえ、早期天候情報や 1 か月予報が対象とする現

象の１つといえる。 
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3.4 熱帯の対流活動の中緯度への影響1 

2 週間気温予報の時間スケールでは、熱帯の対流

活動が変動すると、周辺の大気の流れも変化し、結

果として日本付近など中緯度帯の天候にも頻繁に影

響が及ぼす。ここでは、2 週間気温予報の予報作業

おいて考慮すべき、熱帯の対流活動と中緯度大気へ

の影響について解説する。 

 

3.4.1 熱帯の対流活動の大気への影響 

(1) 熱帯の対流活動による熱帯大気への影響（松

野・ギル応答） 

赤道域では、コリオリ力が小さい一方で、その緯度

変化は大きいという独特の環境から、特有の波（赤道

波）が存在する。Matsuno （1966）や Gill （1980）では、

赤道付近に対流活動活発域を想定した熱源を置い

たときの大気循環の応答について示した。2 週間気温

予報や天候監視で着目する数日以上の時間スケー

ルをもつ赤道波としては、それぞれ下記の特徴を持つ

赤道ケルビン波、赤道ロスビー波が挙げられる。 

赤道ケルビン波： 

・振幅は赤道で最大、緯度方向に指数関数的に減

少 

・気圧、東西風偏差は赤道をはさんで南北対称 

・高気圧偏差の領域が西風、低気圧偏差の領域が

東風 

・赤道域を速い速度で東進 

・傾圧構造（上・下層で逆位相） 

赤道ロスビー波： 

・赤道からある程度離れた（ロスビー変形半径（約

1500km）程度）ところが高・低気圧偏差のピーク2 

・気圧偏差に沿った風偏差（例えば、低気圧領域

では、北半球は反時計回り、南半球は時計回り） 

・ゆっくり（赤道ケルビン波の東進する速さの 1/3）と

西進 

・傾圧構造（上・下層で逆位相） 

第 3.4-1 図は、これらを模式的に示したもので、熱

源の北西・南西側には赤道ロスビー波に対応する下

                                                           
1 平井 雅之 
2 ここでは最も大きな南北スケールをもつ成分について示

す。 

層低気圧性循環偏差と上層高気圧性循環偏差、熱

源の東側の赤道域には赤道ケルビン波に対応する下

層東風、上層西風偏差という、松野･ギル応答が見ら

れ、季節予報支援資料や異常天候の解説等でも、し

ばしば参照されている。 

 

(2) 熱帯の対流活動に対する中・高緯度への影響 

(1)は静止大気での話であるが、基本場として偏西

風、特にジェット気流などを含む場合には、熱帯の対

流活動による大気循環への影響は中・高緯度により

大きく及ぶ。第 3.4-2図は、Jin and Hoskins （1995）に

よる、赤道に定常的な熱源を与えたときの大気循環の

応答である。左列（(a), (b)）は背景場がない場合で、

先の第 3.4-1 図と同じ状況を示している（等値線は流

線関数3を示していることに留意）。このとき、中・高緯

度には強い応答は見られない。 

右列（(c), (d)）は冬（12～2 月）の帯状平均を背景

場として左列と同様の熱源を与えたときの大気循環の

応答を示している。熱帯では左列（背景場のないとき）

と同様の松野・ギル応答のような偏差が見られる。これ

に加えて、北太平洋には、北東方向（下流）に波列状

の応答が見られている。この波列は、第 3.2 節で述べ

た定常ロスビー波と同様に、等価順圧な構造（上･下

層とも同じ流れの偏差）となっており、熱帯の対流活

動による加熱の影響で、中･高緯度の偏西風帯にロス

ビー波が励起されたことが反映されている。 

なお、熱帯の対流活動が中･高緯度の偏西風帯の

ロスビー波を引き起こすきっかけとしては、次の 2 つの

ケースが考えられる。 

・熱帯の対流活動の活発（不活発）による赤道ロスビ

ー波に対応する上層の高（低）気圧性循環の一部

が、亜熱帯ジェット気流近傍（鉛直西風シアのある

領域）と重なる場合、傾圧的な赤道ロスビー波の一

部が順圧的なロスビー波に変換され、偏西風の下

流へ等価順圧なロスビー波が伝播する。 

                                                           
3 流線関数は、大気の大規模な流れについて、流れに平

行な成分と直交する成分（発散・収束）に分けたときの、

平行な成分を表す量。正（負）の値の場合、右（左）回りの

流れを表すように定義される。例えば、北半球では、正

（負）の値の場合、高気圧性（低気圧性）循環を表す。 
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・熱帯域の対流活動活発（不活発）による上層の発散

（収束）風が、亜熱帯ジェット気流近傍に上層高

（低）気圧性の循環を励起させる4。 

 

3.4.2 熱帯の季節内変動 

熱帯では、対流活動の活発・不活発な傾向を示す

領域が、赤道上を 1 周する、マッデン・ジュリアン振動

（Madden-Julian Oscillation: MJO, Madden and Julian, 

1971,1972）が見られ、これは熱帯の季節内の時間ス

ケールで最も卓越する変動として知られている。MJO

の振幅の変動は大きく、明瞭に見られるときもあれば、

不明瞭で東進が連続的に見られないときもある。MJO

が東進する速度は、対流活動と結びつきが強いときに

                                                           
4 亜熱帯ジェット気流が流れる緯度では、絶対渦度（相対

渦度＋惑星渦度）の南北の傾きが大きく、熱帯の対流活

動活発に伴う発散風によって低緯度側の小さな渦度が

北向きに移流されることにより（渦度の小さな）高気圧性

の渦が作られる。特に、ジェット気流近傍では絶対渦度の

緯度変化が大きく、渦度が効果的に生成される。負の渦

度が効果的に生成されることについては、渦度方程式を

用いて説明する必要がある（平成 24 年度季節予報研修

テキスト第 5.3.2 節付近を参照していただきたい）。 

は遅くなり、およそ 30 から 60 日かけてゆっくりと赤道

上を東進する傾向がある。一方、対流活動との結び

つきが弱いときは、気圧・風偏差が赤道ケルビン波の

ように速く東進し、およそ 2 週間程度で全球を一周す

ることもある。なお、実際の季節予報の支援資料等で

の解説では、対流活動と気圧・風偏差が結びついた

MJO の遅い東進と対流との結びつきが弱い気圧・風

偏差の速い東進を明確に区別せず、「熱帯の季節内

変動の東進は…と見込まれる」と解説することが多

い。 

MJO を含む熱帯の季節内変動の診断には、上層

の大規模発散・収束を表す赤道域の 200hPa 速度ポ

テンシャル（量）5がしばしば使われる。なお、実況の監

                                                           
5 速度ポテンシャルは、大気の大規模な流れについて、流

れに平行な成分と直交する成分（発散・収束）に分けたと

きの、発散・収束成分を表す量で、負（正）の値が大きい

ほど、大規模発散（収束）が強いことを意味するように定

義される。熱帯では対流活動が活発なほど、速度ポテン

シャルが上層で小さく、下層で大きくなる（上層発散・下

層収束）。 

第 3.4-1 図 松野・ギル応答の模式図 

Matsuno(1966)や Gill(1980)をもとに、赤道上に対

流活動活発域を想定したときの熱帯の大気循環の

応答の模式図。 

第 3.4-2 図 Jin and Hoskins 

（1995）による、赤道に定常的

な熱源を与えたときの大気循環

の応答 

左列(a), (b)は背景場がない静

止大気中の上層及び下層の流

線関数の応答、右列(c), (d)は

12～2 月の帯状平均を背景場と

して同様の熱源を与えたときの

大気上層及び下層の流線関数

の応答を示す 

© American Meteorological 

Society. Used with permission. 

(a)

(b) (d)

(c)

対流活発域
（加熱源）
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視には OLR6も多用される。第 3.4-3 図は、2018 年前

半の赤道域の 200hPa 速度ポテンシャル平年偏差の

時間経度断面図である。上層の発散偏差と収束偏差

に対応する速度ポテンシャルの負偏差域と正偏差域

がそれぞれ東進している様子が見られる。右図に、5

月中頃から 6 月はじめにかけての太平洋西部を中心

とした気象衛星（ひまわり）の赤外画像を示す。5月 15

日時点では、太平洋は対流不活発位相（上層収束に

対応する速度ポテンシャル正偏差）が位置しており、

太平洋西部の熱帯域の対流雲は少ない。5 月 25 日

時点では、対流不活発位相が太平洋の日付変更線

の東側まで東進する一方、インド洋には対流活動の

                                                           
6 大気上端の外向き長波放射量（Outgoing Longwave 

Radiation; OLR）は、雲頂や地表面から射出された長波

放射を表す。熱帯では層状雲より対流雲が卓越するため、

値が小さいほど積乱雲の発生・発達が活発（積雲対流の

活発傾向）なことを意味する（気象衛星の赤外画像で、よ

り白く写る状況をイメージするとよい）。 

活発位相（速度ポテンシャル負偏差）が東進し、衛星

画像でもインド洋には対流雲が多く、太平洋東部は

依然として対流雲の少ない状態が続いていることが確

認できる。6月 4日には、対流活動の活発位相が太平

洋に東進し、衛星画像でも対流雲が多く発生している

ことが確認できる。このように、個々の対流雲が赤道域

を一周東進しているわけではないが、対流活動活発・

不活発になりやすい領域が、季節内変動に伴い東進

している。 

 

3.4.3 熱帯の季節内変動の日本付近への影響 

第 3.4.1項で示したように、季節内変動などにより熱

帯の対流活動が変わると、偏西風帯にロスビー波が

励起され、下流（東）へ並エネルギーが伝播してロスビ

ー波列が作られることで、中・高緯度へも影響が及ぶ

（Matthews et al. 2004）。MJO に関わる中・高緯度へ

の具体的な遠隔影響については、多くの研究が行わ

第 3.4-3 図 2018 年前半の熱帯季節内変動の例 

左列は、JRA-55による赤道域（5˚S～5˚N）の大気上層 200hPaの速度ポテンシャル偏差の時間経度断面図。黒破線は、右図

の参考とするため、5 月 15 日、25 日、6 月 4 日の時期を示す。青矢印は、上層発散偏差の東進を示す。 

右図は、上から 2018 年 5 月 15 日、25 日、6 月 4 日の気象衛星赤外画像（ひまわり）で、画像中央の経線が 140˚E。 
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れてきた。例えば、MJO と太平洋—北米パターン

（PNAパターン）の関連は、第 3.2.2 項で解説したとお

りである。また、Henderson et al.（2016）は、MJO と北

半球高緯度の各地域のブロッキング頻度の関連につ

いて調べた。日本の天候に影響の大きい北太平洋高

緯度（140˚E～160˚W）のブロッキング頻度は、対流活

動の活発位相がインド洋西部からインドネシア付近へ

東進するときに小さく、対流活動の活発位相が太平

洋西部から東部、大西洋へ東進するときに大きくなる

ことを示した。これには、MJOに伴う対流活動によって

励起された亜熱帯ジェット沿いのロスビー波列によっ

て、中・高緯度の高度の南北勾配が増大または減少

することが、ブロッキング頻度の増加・減少に影響する

ことを指摘している。 

Takahashi and Shirooka（2014）は、北半球冬季の

北太平洋のストームトラックの活動度7と MJO の位相と

の関連について、エルニーニョ・ラニーニャ現象時に

分けて示した。MJO の対流活動の活発位相がインド

洋から海洋大陸にあるときは、ラニーニャ現象時は北

太平洋の西部（日本の東を含む）で、エルニーニョ現

象時は北太平洋の中部（日本のはるか東海上）でスト

ームトラックの活動度が大きくなる。MJO の対流活動

の活発位相が太平洋西部から中部にあるときは、ラニ

ーニャ現象時は高緯度でストームトラックの活動度が

弱く、エルニーニョ現象時は北太平洋の中緯度で強く

なる傾向があることを示した。 

また、北大西洋振動（North Atlantic Oscillation：

NAO）との関係についても調べられており、Cassou 

（2008）では、MJO の対流活動の活発位相が太平洋

西部か中部を東進するときに正の NAO、太平洋東部

から大西洋を東進するとき負の NAO が現れやすいこ

とが示された。 

このようなMJOによる大気循環への影響を踏まえて、

Matsueda and Takaya（2015）は、MJOの位相と顕著な

気温の出現頻度の統計関係が全球的に及んでいる

ことを示した。また、それによると、気象庁の１か月アン

サンブル予報システムの再予報において、MJO の振

幅が大きい時には予測 2 週目の顕著な気温の予測

                                                           
7 運動エネルギーじょう乱成分の鉛直平均（925～200hPa） 

精度が平常なときに比べて高くなることを示した。この

ため、MJO と日本付近への影響を把握しておくことは、

２週間気温予報等の予報作業で有用と言える。 

以下では MJO をふくむ熱帯季節内変動の日本付

近への影響の特徴を示すが、冬と夏でその特徴に違

いがあることが知られているため、冬と夏に分けて示

す。 

 

(1) MJO の日本付近への影響（冬） 

遠藤と原田（2008）は、MJO と日本の冬の天候との

関連について示した。ここでは、遠藤と原田（2008）で

示された知見について、現用の大気再解析データで

ある気象庁 55 年長期再解析（JRA-55; 古林ほか, 

2015）を用いて再計算したもので解説する。 

MJO の位相や振幅の監視には、しばしば MJO 指

数（Wheeler and Hendon 2004）を基にした方法が用

いられる8。第 3.4-4図に、MJOの位相を 8つの位相に

層別化したときの OLRの合成図を示す。位相 1から 8

は、対流活動の活発位相がインド洋から太平洋、大

西洋へ東進することに対応している。 

第 3.4-5 図は、MJO の位相ごとの日本付近の

850hPa気温の合成図を示している。MJOの対流活動

の活発位相がインド洋西部に位置するときは日本付

近で高温傾向、インドネシアから太平洋西部に位置

するときは低温傾向が見られる。このうち、日本付近

で高温及び低温傾向が見られた、位相 2（対流活動

の活発位相がインド洋西部に位置し日本付近が高温

傾向）と位相 6（対流活動の活発位相がインドネシア

から太平洋西部に位置し日本付近が低温傾向）の各

要素の合成図を、第 3.4-6 図に示す。 

                                                           
8 オリジナルの方法と比べて、代替の要素を使う（OLR の代

わりに 200hPa 速度ポテンシャル）ことがある。 
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第 3.4-4 図 冬（12～2 月；左）と夏（6～8 月；右）の MJO の位相ごとの OLR 偏差の合成図 

MJO 指数の振幅が 1 以上の事例の合成図を示す。等値線は OLR 偏差で 4W/m2ごと、陰影は 95％の水準で統計的

に有意な領域を示す。MJO指数は、Wheeler and Hendon （2004）を基に、JRA-55の風と米国海洋大気庁（NOAA）気

候予測センター（CPC）の OLR データにより再計算した。統計期間は、それぞれ 1979/80 冬～2011/12 冬、及び 1980

年夏～2012 年夏。 

位相1 （大西洋 ～アフリカ）

位相2 （インド洋西部）

位相3 （インド洋中部）

位相4 （インド洋東部）

位相5 （インドネシア）

位相6 （太平洋西部）

位相7 （太平洋中部～太平洋東部）

位相8 （南米～大西洋）
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第 3.4-5 図 冬（12～2 月）の MJO の位相ごとの日本付近の 850hPa 気温偏差の合成図 

計算方法は第 3.4-4図と同様。等値線は気温偏差で 0.2℃ごと、陰影は 95％の水準で統計的に有意な領域
を示す。 

位相1
（大西洋～アフリカ）

位相2
（インド洋西部）

位相3
（インド洋中部）

位相4
（インド洋東部）

位相5
（インドネシア）

位相6
（太平洋西部）

位相7
（太平洋中部～太平洋東部）

位相8
（南米～大西洋）

第 3.4-6 図 冬（12～2 月）の MJO 位相が 2（対流活動の活発位相がインド洋西部）と位相 6（対流活動の活発位

相がインドネシアから太平洋西部）の各要素の合成図 

上段は位相 2 の 200hPa 速度ポテンシャル（等値線の間隔は 0.4×106 m2/s）、OLR（同 4W/m2）、850hPa 気温（同

0.2℃）、海面気圧（同 0.5hPa）、500hPa 高度（同 10m）の平年偏差の合成図を示す。下段は位相 6 の合成図で、

500hPa 高度の替わりに 200hPa 流線関数（等値線の間隔は 1×106 m2/s）を示す。計算方法は第 3.4-4 図と同様。 

 

（位相6）太平洋西部

OLR

850hPa気温 200hPa流線関数海面気圧

（位相2）インド洋西部

200hPa速度ポテンシャル

850hPa気温 海面気圧200hPa速度ポテンシャル 500hPa高度

OLR
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対流活動の活発位相がインド洋西部に位置するとき

（第 3.4-6図上段）には、海面気圧は日本の東で高く、

西高東低の冬型の気圧配置が弱い。500hPa 高度は

日本付近では東海上ほど高く、上空の偏西風が南西

から北東に流れやすく、北からの寒気の流れ込みは

弱い（予報現場で言われる西谷パターンの）状況とな

っている。これに対応して、下層気温は、特に東日本

以西で高温傾向となっている。高温域はさらに日本の

南海上からフィリピン付近まで広がり、北西の季節風

に伴う下層寒気の流出が全体的に弱いことがうかがえ

る。また、フィリピンの東には、熱帯太平洋の MJO の

対流不活発に対応して海面気圧が高くなっており、そ

の北縁にあたる東シナ海から本州南岸にかけては、

海面気圧が東西に相対的に低く、描画領域の上端に

あたるが OLRは小さくなっており、太平洋側は低気圧

の影響を受けやすいことが考えられる。 

対流活動の活発位相がインドネシアから太平洋西

部に位置するとき（第 3.4-6図下段）には、海面気圧で

は西高東低の冬型の気圧配置を強める偏差分布とな

っている。上層には華中東岸に高気圧性循環偏差、

日本の東で低気圧性循環偏差の波列が見られ、日

本付近の上層の流れは北西から南東の流れ（北から

寒気が流れ込みやすい状態）となっている。この波列

は、MJO の対流活動活発・不活発域に対応した太平

洋西部での上層発散偏差（対流活動活発傾向）と整

合的である。また、上層の流れに対応して、日本付近

は東日本以西に低温傾向が見られる。なお、使用し

たデータや期間が異なる Matsueda and Takaya

（2015）では北日本付近で顕著な低温の出現頻度が

大きくなる傾向が示されており、日本付近は全体的に

低温傾向が現れやすいと考えておくのがよいと考えら

れる。 

先に述べた Takahashi and Shirooka（2014）によると、

MJO の位相による北太平洋のストームトラックの活動

の特徴は、エルニーニョ･ラニーニャ現象により異なる

ことから、将来的には、MJO と日本の天候の関連につ

いても、エルニーニョ･ラニーニャ現象により層別化し

た形で知見が整理できるとよいと考える。 

 

 

(2) 熱帯季節内変動の日本付近への影響（夏） 

北半球の夏季には、アジアモンスーンの季節進行

と関連して、インド洋から太平洋西部における熱帯季

節内変動に関わる対流活動の変動が赤道より北側の

熱帯域で大きくなる（Lee et al. 2013）。また、夏のイン

ド洋から太平洋西部では、赤道付近を対流活動活

発・不活発域が東進する成分だけではなく、北進する

成分も見られる（第 3.4-4 図右列）。例えば、位相 1 か

ら 4 で対流活動の活発位相がインド洋からインドネシ

ア付近を東進するとき、それから若干遅れてアラビア

海（位相 2）やベンガル湾（位相 3）など、インド洋北部

に対流活動活発域が見られる。同様に、位相 4 から 7

でインドネシアから太平洋の赤道付近を対流活動の

活発位相が東進するとき、フィリピンからマリアナ諸島

付近に対流活動活発域が見られる。このような夏に見

られる対流活動活発・不活発域の北進は、MJO と付

随した現象という見方ができる一方、MJO と積極的に

区 別 し て 夏 の 季 節 内 振 動 （ Boreal Summer 

Intraseasonal Oscillation; BSISO）と呼ばれることも多

い9。 

夏の熱帯季節内変動は、熱帯域のモンスーン入り

のタイミングに影響を与える（Wheeler and Hendon 

2004）。また、季節内変動は各地域の熱帯低気圧の

発生や活動度にも影響を与え（Klotzbach 2014）、数

値予報モデルの予測 2 週目でも概ね再現することが

できる（Lee et al. 2018）。北西太平洋での熱帯低気圧

の発生や活動度は、MJO の対流活動の活発位相が

太平洋を東進しているとき（位相 5, 6 付近）大きく、イ

ンド洋を東進しているとき（位相 2, 3 付近）小さい。な

お、Lee et al.（2018）では、気象庁の全球 EPS をはじ

めとした世界の主要な数値予報機関のモデルの予測

特性が示され、それによれば全球 EPS の予測 2 週目

では熱帯低気圧発生数は過少ではあるものの、MJO

の位相別の発生傾向は解析に近いと指摘されてい

る。 

BSISO の監視指数は Kikuchi et al. （2012）や Lee 

et al.（2013）などにより提唱され、気候監視の現場でも

利用されている。第 3.4-7 図は、Lee et al.（2013）と同

                                                           
9 1 か月予報の支援資料などの解説では、季節内変動の

北進モードと書かれることが多い。 
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じ手法で JRA-55 の解析データを用いて気象庁の平

年値期間（1981～2010 年）で再計算した、BSISO の

位相別の合成図である。BSISO は熱帯インド洋や太

平洋西部を北東進するモード（Yasunari 1979）と、北

西進するモード（Murakami 1984）の 2 つの変動の大

きな領域に分けられ、それぞれ BSISO-1, -2 と示され

ることもある。BSISO-1 の合成図に着目すると、位相 1

から 4（5 から 8）では、インド洋北部を対流活動活発

（不活発）域が北東進する傾向が見られる。また、

BSISO-2 では、位相１から 3 にかけてフィリピンの東か

らベンガル湾を対流活動活発域が北西進、位相 4 で

はベンガル湾から本州の南にかけて対流活動活発域

が西から東へ広がる傾向が見られる。なお、インド洋

から太平洋西部で対流活動活発･不活発域の北進は

しばしば見られるものの、MJO に比べて BSISO の位

相の移り変わりは明瞭に見られないことも多く、位相の

移り変わりについては参考程度として、後で例示する

ように対流活動に関わる要素の緯度時間断面図で確

認するのがよいと考える。 

夏の季節内変動は、主にフィリピン付近の対流活

動の変動に関連したテレコネクションを通じて、日本

の天候にも大きな影響を与える。夏の日本の天候に

大きな影響を与えるテレコネクションパターンとして、

古くから Pacific-Japan（PJ）パターンが知られている

（Nitta 1987）。PJパターンは、第 3.2.2項で解説されて

いるように、熱帯太平洋西部（フィリピン付近）の対流

活動の変化に伴って、そこから日本付近、北太平洋

に向かう波列として見られるテレコネクションパターン

である。 

なお、Nitta（1987）で示された PJパターンでは、フィ

リピン付近と本州付近の高度・気圧場が逆偏差パタ

ーンとなるが、実際には太平洋西部といっても対流活

動の活発域の場所により波列パターンがずれ、日本

付近への影響の仕方も異なるため、「フィリピン付近で

対流活動活発＝日本付近は太平洋高気圧に覆われ

やすい」と安易に考えることには懸念がある。第 3.4-8

図は、7から 8月の太平洋西部のいくつかの領域の降

水量と海面気圧の相関を示している。20˚N 帯のフィリ

ピン付近が多雨のときは、本州付近で気圧が高く、太

平洋高気圧に覆われやすいことが見込まれる。Nitta

（1987）で示されたオリジナルの PJ パターンは、これに

近い。一方、10˚N 帯のフィリピン付近が多雨のときは、

統計的に有意ではないものの本州の南東海上で気

圧が高く、本州付近は太平洋高気圧の縁辺に位置し、

湿った空気の影響を受けやすいと見込まれる。また、

対流活動活発域が 140˚E より東に位置するときも、そ

第 3.4-7 図 BSISO の位相別の OLR 偏差（陰影）と 850hPa 風偏差（矢印）の合成図 

左は BSISO-1、右は BSISO-2 の位相別の合成図を示す。Lee et al.（2013）を基に、JRA-55 の解析データの平年値期間

1981～2010 年で再計算したもの。 

（m/s）（m/s）
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の北側の高気圧性偏差は日本の東へ位置し、縁辺

の湿った空気の影響を受けやすくなる。 

最後に 2017 年 8 月に見られた熱帯季節内変動の

例を示す。2017 年 8 月は、北日本と東日本太平洋側

では前線やオホーツク海高気圧に伴う冷たく湿った気

流により、顕著な日照不足となり、特に東北太平洋側

は記録的な寡照（統計開始は 1946年）となった。一方、

沖縄・奄美を中心に九州にかけては太平洋高気圧に

覆われやすく顕著な高温と多照になった10。赤道域の

上層発散場の時間経度断面図によりMJO として熱帯

季節内変動が東進するモードを見ると（第 3.4-9図左）、

日本の天候に影響を及ぼす太平洋西部では 7 月中

頃に対流活動の活発位相が通過した後、8 月はじめ

には対流不活発位相が通過している。北進モードの

監視には、BSISO 指数のほかに、ある経度帯の OLR

などの緯度時間断面図もよく使われる。日本付近の

経度帯の OLR と下層の流線関数の緯度時間断面図

                                                           
10 詳細は、気候変動監視レポート 2017（気象庁, 2017）のト

ピックス I を参照のこと。
https://www.data.jma.go.jp/cpdinfo/monitor/2017/pdf/cc

mr2017_topics.pdf 
 

では、太平洋西部の赤道域を対流不活発位相が東

進した 8 月はじめに対流不活発域（下層高気圧性循

環偏差で太平洋高気圧の張り出しの強い領域）が

10˚N 付近に位置し、8 月終わりにかけて 30˚N 付近ま

で北上している（第 3.4-9図右）。この対流不活発及び

下層高気圧性循環偏差の北進を平面図で示したも

のが第 3.4-10 図である。8 月上旬から中旬にかけて、

フィリピンの東で下層高気圧性循環偏差となり、さらに

北へ波列パターンが見られ（負の PJ パターン）、本州

付近は低気圧性循環偏差、北海道の北は高気圧性

循環偏差が見られる。この時期の海面気圧を見ると

（第 3.4-11 図）、沖縄･奄美から本州の南海上では太

平洋高気圧が強いものの、日本海中部から東日本は

東西に気圧が低く前線帯となり、オホーツク海はオホ

ーツク海高気圧に対応した高気圧偏差が見られる。

オホーツク海高気圧の発生の直接のトリガーは、偏西

風の蛇行に伴うシベリアでの上層リッジの発達である

20°N, 120°E～140°E

10°N, 120°E～140°E

20°N, 140°E～160°E

10°N, 140°E～160°E
第 3.4-8 図 7～8 月の太平洋西

部の熱帯域の OLRに対する海面

気圧の回帰係数 

各図の赤の領域（緯度経度を図

上に示す）の OLR に対する海面

気圧の回帰係数（等値線、0.2hPa

ごと）を示す。陰影は、95%の水準

で統計的に有意な領域を示す。

統計期間は 1979年～2018年。海

面気圧は JRA-55、OLRは米国海

洋大気庁（NOAA）気候予測セン

ター（CPC）の解析データを用い

た。 
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が（第 3.5節）、太平洋西部の対流不活発から負の PJ

パターンを通じてオホーツク海周辺の高度場が上がり

やすく、オホーツク海高気圧の発生に寄与していると

みられる。8月下旬は、負の PJパターンの波列が北へ

ずれ、西日本以南は下層高気圧性偏差となり、太平

洋高気圧に覆われやすく高温・多照となった。北･東

日本では、オホーツク海高気圧は解消したものの、太

平洋高気圧の北縁に位置したため低気圧や前線の

影響を引き続き受けやすく、日照不足の状態が続い

た。 

第 3.4-11 図 2017 年 8 月 1 日から

20 日の海面気圧 

等値線は海面気圧で 2hPa ごと。陰影

は海面気圧の平年偏差を示す。 

第 3.4-10 図 2017 年夏の 850hPa

流線関数の推移 

等値線は 850hPa 流線関数、陰影は

平年偏差を示す。熱帯季節内変動の

北進モードに対応して、フィリピンから

日本の南を正偏差域が北上している

（赤縞線で示された領域）。 

7月下旬 8月上旬

8月中旬 8月下旬

[×106 m2/s]

赤道における大気上層の発散
（200hPa 速度ポテンシャル偏差）

日本の南（120E～140E）付近の
対流活発・不活発域の北進

（陰影：OLR偏差、等値線：850hPa流線関数偏差）

8/1 11 21

[W/m2]

第 3.4-9 図 2017 年夏に見られた熱

帯季節内振動 

左図は、（ 5˚S～ 5˚N ）の大気上層

200hPa の速度ポテンシャルの時間経

度断面図で、上層発散（青）、収束

（赤）偏差の東進を矢印で示す。右図

は、日本の南（120˚E～140˚E）の OLR

（陰影）と 850hPa 流線関数（等値線）

の緯度時間断面図で、図中の Hマー

クは、流線関数の正偏差の極大（下

層の高気圧性循環偏差の極大）かつ

OLR の大きい領域を示す。 

海面気圧（2017.8.1 ～8.20）

[hPa]
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3.5 日本の天候に影響を与える停滞性の高気圧1 

日本の天候は、冬は、大陸上のシベリア高気圧か

ら吹き出す北西からの季節風の影響を受ける一方、

夏になると、南の海上に位置する太平洋高気圧が優

勢となり、高温多湿となるが、ときには日本の北東海

上に位置するオホーツク海高気圧からの冷涼湿潤な

気流の影響で、天候不順となることもある。本節では、

日本の天候に影響を与える停滞性の高気圧（シベリ

ア、オホーツク海、太平洋高気圧）について、その変

動（特に季節内時間スケール）の特徴や要因を解説

する。なお、藤川（2013）では、これらの高気圧の気候

値的な特徴や形成メカニズム、経年変動について詳

細な解説を行っているので、あわせて参照されたい。 

 

3.5.1 シベリア高気圧 

シベリア高気圧は冬にユーラシア大陸上で発達す

る停滞性の高気圧で、12月後半から 1月前半の最盛

期には中心付近の海面気圧（SLP）が 1030hPaを超え、

高気圧から吹き出す北西季節風によって東アジア周

辺に寒気が流れ込むため、その変動は日本の冬の天

候に大きな影響を及ぼす。第 3.5-1 図は、Iwasaki et 

al.（2014）に基づいて算出した 1月の平年の大気下層

の寒気の流れ（280K等温位面より下層の大気質量の

フラックス; 寒気質量フラックス）であるが、シベリア高

気圧の北東縁に沿ったユーラシア大陸東岸から日本

付近にかけては、北米東岸とならび、高緯度帯の寒

気が南へ流れ出す主要な経路であることがわかる。第

3.5-2図は、1月下旬における日本の気温と SLPの相

関係数で、日本のいずれの地域でも、気温が低いとき、

シベリア高気圧の大陸東岸への張り出しが強い（等値

線は平年の SLP を示す）傾向がみられる。北日本の

気温はバイカル湖付近から中国東北区付近での高

気圧の強まりと相関が高く、東日本は華北～華中、西

日本は華中～華南、沖縄・奄美では華南～南シナ海

の SLP と相関が高い。特に、華南方面へ高気圧が張

り出すと、南シナ海や東南アジアへも寒気が流れ込

み、これらの地域では気温低下だけでなく、積雲対流

活動が活発となることもある（荻野, 2010）。 

                                                        
1 大野 浩史 

シベリア高気圧の季節内時間スケールでの増幅は、

上空のブロッキング高気圧が関係していることが多い。

Takaya and Nakamura（2005a, 2005b）は、シベリア上

空でのブロッキング高気圧の発達について、①ユーラ

シア大陸上の寒帯前線ジェット気流に沿った上流か

らの波束伝播により、西シベリアでリッジが増幅、ブロ

ッキング高気圧に発達する場合（大西洋型）、②北太

平洋東部で発達したブロッキングが東シベリアに西進

する場合（太平洋型）の二つがあることを示した。大西

洋型は波列状の偏差パターンとして現れ、ユーラシア

（EU）パターン（第 3.2.2 項）と似ている一方、太平洋

型は西太平洋（WP）パターン（第 3.3 節）に近い。 

大西洋型として、第 3.5-3 図に日本付近に強い寒

気が流れ込んだ 2018年 1月下旬の事例を示す。この

とき、さいたま（埼玉県）では 26 日の日最低気温が観

測史上 1 位の低温となる−9.8℃を記録するなど、東・

西日本で気温がかなり低くなった2。ユーラシア大陸上

では、寒気の流れ込みに先立つ 1 月中旬、寒帯前線

ジェット気流に沿った波束伝播により、西シベリア付近

でリッジが増幅し（同図（a））、ブロッキング高気圧とな

った（d）。シベリア高気圧は上空のリッジのやや南東

を中心に発達（b）、次第に大陸東岸にかけて張り出し  

 
第 3.5-1 図 1 月の平年の寒気質量フラックス 

280K 等温位面より下層の大気質量のフラックス（矢印）とそ

の大きさ（陰影）。1981～2010 年平均。Iwasaki et al.（2014）

に基づいて算出。茶色の線は標高（500m 間隔）。 

                                                        
2 https://www.jma.go.jp/jma/press/1802/01b/japan2018020 

1.html 
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第 3.5-2図 1月下旬の（a）北日本、（b）東

日本、（c）西日本、（d）沖縄・奄美の気温と

SLPの相関係数 

等値線は平年の SLP。統計期間は 1979～

2017 年。相関係数 0.32、0.41 はそれぞれ

5%、1%の有意水準で有意となることに相

当。地域平均気温は長期トレンドを除去後

に相関係数を算出している。 

 
 

 

 

 

第 3.5-3 図 2018 年 1 月後半の（a, d, g）500hPa 高度、（b, e, h）SLP、（c, f, i）850hPa 気温の推移 

（a, b, c）1 月 17～21 日、（d, e, f）20～24 日、（g, h, i）23～27 日の 5 日間平均。陰影は平年偏差。 

(a)

(b)

(c)

(d)

(a) Z500 1/17-21 (b) SLP 1/17-21 (c) T850 1/17-21

(d) Z500 1/20-24 (e) SLP 1/20-24 (f) T850 1/20-24

(g) Z500 1/23-27 (h) SLP 1/23-27 (i) T850 1/23-27



- 87 - 

 

 

 

 

第 3.5-4 図 2017 年 2 月前半の（a, d, g）500hPa 高度、（b, e, h）SLP、（c, f, i）850hPa 気温の推移 

（a, b, c）1 月 31 日～2 月 4 日、（d, e, f）2 月 4～8 日、（g, h, i）8～12 日の 5 日間平均。陰影は平年偏差。 

 

（e）、日本付近で冬型の気圧配置が強まった（h）。こ

のため、バイカル湖付近に蓄積していた強い寒気（c）

が日本付近に流れ込んだ（f, i）。鉛直構造としては、

通常、ブロッキング直下では順圧的な暖かい高気圧

偏差となるが、その東側では、高気圧東縁の北風偏

差による寒気移流により、地表付近を中心とした冷た

い高気圧偏差（傾圧的な構造）となる。 

第 3.5-4 図は、太平洋型によりシベリア高気圧が発

達し、西日本を中心に寒気が流れ込んだ 2017 年 2

月前半の例である。この事例では、1 月下旬から北太

平洋東部でブロッキングが発達し（同図（a））、2 月上

旬にかけてベーリング海（d）、東シベリア方面に西進

した（g）。シベリア高気圧ははじめ東シベリアで強まり

（e）、その後南に張り出したため（h）、西日本を中心に

寒気が流れ込んだ（i）。ブロッキングの発達に対する

ロスビー波の波束伝播の寄与は不明瞭で、移動性擾

乱の活動が寄与していたと考えられる（第 3.2.3 項）。 

中三川ほか（2013）は、日本海側で「かなりの多雪」

となったときの循環場の特徴として、シベリア上空でリ

ッジが発達し、地表ではシベリア高気圧が強化、東へ

張り出す傾向があることを示した。上空のリッジの発達

については、東北日本海側より南で多雪になった場

(a) Z500 1/31-2/4 (b) SLP 1/31-2/4 (c) T850 1/31-2/4

(d) Z500 2/4-8 (e) SLP 2/4-8 (f) T850 2/4-8

(g) Z500 2/8-12 (h) SLP 2/8-12 (i) T850 2/8-12
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合は、大西洋型に加え、太平洋型の特徴もみられた

のに対し、北海道日本海側で多雪のときは、主に太

平洋型の特徴がみられるようである。 

シベリア高気圧の発達に重要なシベリア上空でのリ

ッジの発達について、当庁の全球アンサンブル予報

システム（全球 EPS）の予測精度は、例えば、大西洋

型として EU パターン指数、太平洋型として WP パタ

ーン指数の 2 週目のアノマリー相関係数はいずれも

0.6 程度（冬を初期値とした場合）と一定の精度がある。

ただし、数値予報モデルは一般的にブロッキング高気

圧の発生頻度が過小傾向のバイアスがあり（新保 , 

2017; 第 3.2.3 項も参照）、特に太平洋東部はブロッ

キングの過小バイアスが明瞭な地域の一つであるた

め、太平洋型によるシベリア高気圧の増幅も過少傾

向となる可能性がある。 

 

3.5.2 オホーツク海高気圧 

オホーツク海高気圧は、暖候期にオホーツク海を

中心に現れる背の低い高気圧である。下層雲や霧に

覆われて日が射さず、冷たい海面水温もあいまって、

地表付近に薄い寒気の層を伴う。平年では 6月から 8

月上旬にオホーツク海付近が高圧部となるが、常に

存在するわけではなく、ほとんど現れない年もある。第

3.5-5図は 7月下旬の北・東日本の気温と SLPの相関

係数の分布である。図は省略したが西日本も含め、い

ずれの地域でも沿海州付近からオホーツク海にかけ

て負相関となっており、各地域で低温となるときはオホ

ーツク海高気圧が発達する傾向がわかる。太平洋側

の地域で寡照となったときも同様の分布となり、オホー

ツク海高気圧に沿った北東からの冷たく湿った気流

により天候が不順になりやすいことに対応する。 

オホーツク海高気圧の季節内時間スケールでの増

幅には、東シベリアからオホーツク海上空のブロッキン

グ高気圧が大きく寄与している （Nakamura and 

Fukamachi, 2004 など）。このブロッキングの形成の要

因については、前項同様、寒帯前線ジェット気流に沿

った波束伝播と太平洋で発達したブロッキングの西進

の二つが挙げられる。Nakamura and Fukamachi

（2004）では、それぞれの現れやすさの季節的な違い

から、前者を 7月型、後者を 5月型としている。 

第 3.5-6 図は、2017 年 8 月前半に北・東日本太平

洋側に不順な天候をもたらしたオホーツク海高気圧の

事例である。2017年夏は、7月末にオホーツク海高気

圧が発生、8 月前半にかけて持続したため、北・東日

本太平洋側で日照不足となったほか、北日本太平洋

側では低温となった3。オホーツク海高気圧が特に強

まった 8月中旬（同図（f, i））の 500hPa高度（e, h）をみ

ると、東シベリアからオホーツク海ではリッジが増幅し

ており、ブロッキング的な流れとなっている。このブロッ

キングは、8 月初めにアラスカ付近で発達したリッジ（a）

が、次第に東シベリア方面に西進したほか（b）、寒帯

前線ジェット気流に沿った波束伝播により増幅した様

子もみられ（（e）, 第 3.5-7 図）、5月型、7月型の両方

の特徴を示している。地表付近のオホーツク海高気

圧の位置（f, i）は、上空のリッジ（e, h）に比べ中心が

南東側にずれており、やや傾圧的な構造となっている。

これは、ブロッキングの直下では高気圧性循環偏差

が励起され、その北東風偏差による寒気移流により、

ブロッキングの南東側に地表付近を中心とした冷たい

高気圧を形成したためとみられる（Nakamura and 

Fukamachi, 2004）。 

 
第 3.5-5 図 7 月下旬の（a）北日本、（b）東日本の気温と
SLP の相関係数 
詳細は第 3.5-2 図と同じ。 

                                                           
3 https://www.jma.go.jp/jma/press/1708/17a/japan2017081 

7.html 

https://www.jma.go.jp/jma/press/1708/17a/japan2017081
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第 3.5-6 図 2017 年 8 月前半の（a, b, e, h）500hPa 高度、（c, f, i）SLP、

（d, g, j）850hPa 気温の推移 

（a）8月 1～5日、（b, c, d）5～9日、（e, f, g）9～13日、（h, i, j）13～17日の 5

日間平均。陰影は平年偏差。 

 

 

 

 

 

また、東シベリア付近のリッジの発達には、熱帯の

対流活動も関係している可能性がある。Arai and 

Kimoto（2008）は、夏の東アジアで卓越する循環場の

パターンとして、フィリピン付近と東シベリア付近で同

位相、日本付近で逆位相となる南北方向の三極子構

造を抽出している。2017年 8月（第 3.5-8図）も、フィリ

ピン付近で正、本州付近で負偏差と逆位相の PJ パタ

ーン（第 3.2.2 項）が明瞭であるほか、東シベリア付近 

(a) Z500 8/1-5

(b) Z500 8/5-9 (c) SLP 8/5-9 (d) T850 8/5-9

(e) Z500 8/9-13 (f) SLP 8/9-13 (g) T850 8/9-13

(h) Z500 8/13-17 (i) SLP 8/13-17 (j) T850 8/13-17
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では正偏差となる三極子構造がみられた。 

オホーツク海高気圧の予測精度として、東シベリア

南部からオホーツク海付近（130～150˚E、50～60˚N

平均）で平均した 500hPa高度の 5～8月を初期値とし

たアノマリー相関をみると、1.5 週目（6～12 日目）は

0.6～0.7程度だが、2週目（10～16日目）になると 0.4

～0.5程度に低下する。前述の 2017年 8月前半の事

例については、7月 23日初期値の予測資料から 8月

上旬（2 週目）のオホーツク海付近のリッジや地上付

近の高圧部はある程度予測されていたが、日本付近

の明瞭な低温は 8月 6日初期値の資料まで予測でき

なかった。 

 
第 3.5-7 図 2017 年 8 月 9～13 日の 300hPa 波の活動

度フラックス 

等値線は 300hPa 流線関数平年偏差。 

 

第 3.5-8図 2017年 8月 6～15日のOLR（陰影）と 850hPa

流線関数（等値線）の平年偏差 

矢印は 850hPa 波の活動度フラックス。 

3.5.3 太平洋高気圧 

太平洋高気圧は、北太平洋東部を中心に一年を

通じて存在する亜熱帯の高気圧で、夏にかけて日本

付近に張り出してくる。梅雨期は高気圧の北縁が梅

雨前線帯に対応し、暖かく湿った空気を日本付近に

もたらす。盛夏期となって日本付近を高気圧が覆うよ

うになると、晴れて気温が上昇する。日本付近から日

本の南海上に高気圧の副中心が現れる場合、これを

小笠原高気圧と呼ぶこともある。第 3.5-9図は、8月上

旬の地域平均気温と 850hPa 流線関数の相関係数で、

北・東・西日本の高温時には本州付近、沖縄・奄美の

高温時には沖縄方面へ太平洋高気圧が張り出す傾

向がみられる。多照時も同様の分布となる。 

太平洋高気圧の日本付近での変動をもたらす原因

として、南からはフィリピン付近の対流活動によって励

起された PJ パターン、西からは亜熱帯ジェット気流に

沿った波束伝播（シルクロードパターン）が挙げられる

（第 3.2.2項）。第 3.5-10図は、2018年 7 月中旬の事

例である。2018 年 7 月は、上旬に平成 30 年 7 月豪

雨が発生した後、北・東・西日本で晴れて気温が上昇

し、東日本の 7 月平均気温が 1946 年以降で 1 位の

高温（平年差+2.8℃）となるなど、記録的な高温となっ

た4。顕著な高温となった 7 月中旬、本州付近は上層、

下層とも高気圧性循環偏差となり、背の高い高気圧

に持続的に覆われた。下層（同図（b））は、フィリピン

周辺での活発な対流活動（陰影は外向き長波放射量

（OLR）偏差で、青は対流活発域を示す）に対応して

低気圧性循環偏差となる一方、東シナ海から本州付

近は太平洋高気圧の張り出しに対応した高気圧性循

環偏差となっており、PJ パターンが明瞭である。上層

（a）はおよそ 40˚Nに位置する亜熱帯ジェット気流に沿

って波列状の偏差パターン（シルクロードパターン）が

みられ、華北から本州付近でリッジが増幅し（チベット

高気圧の張り出しに対応）、下層の太平洋高気圧を

強化したとみられる。このように、PJ パターンとシルクロ

ードパターンにより太平洋高気圧が強まり、顕著な高

温となったのは、1898 年以降で最も暑い夏となった

2010 年にもみられた（田中, 2011）。 

                                                        
4 https://www.jma.go.jp/jma/press/1808/10c/h30goukouon2 

0180810.html 
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第 3.5-9 図 8 月上旬の（a）北日本、（b）東日本、（c）西日本、（d）沖縄・奄美の気温と 850hPa 流線関数の相関係数 

等値線は平年の 850hPa 流線関数。統計期間は 1979～2017 年。相関係数 0.32、0.41はそれぞれ 5%、1%の有意水準で有

意となることに相当。地域平均気温は長期トレンドを除去後に相関係数を算出している。 
 

 

第 3.5-10 図 2018 年 7 月（a）16～20 日の 200hPa 流線

関数と（b）11～15 日の 850hPa 流線関数の平年偏差（等

値線） 

陰影は OLR 平年偏差、矢印は波の活動度フラックス。 

 

第 3.5-11図は 2013年 8月上旬の事例である。2013

年夏は、西日本を中心に高温となったほか（夏の平均

気温平年差は+1.2℃で 1946年以降で 1位の高温）、

東北日本海側や北陸、中国地方では多雨となり、1

時間 80mm 以上の大雨の発生も多かった。一方、東

日本太平洋側や沖縄・奄美ではかなりの少雨となるな

ど、極端な天候となった。850hPa 流線関数偏差をみ

ると（同図（a））、高気圧性循環偏差となっている東シ

ナ海から本州南海上にかけて太平洋高気圧の張り出

しが強かったことがわかる。7～8 月はこのようなパター

ンが概ね持続したため、日本海側には高気圧の縁辺

に沿って湿った空気が流れ込みやすかった一方、沖

縄・奄美や太平洋側では高気圧に覆われやすかった。

太平洋高気圧の本州南海上への張り出しが強かった

のは、フィリピン周辺の対流活発域（a）から吹き出した

上層の発散風が東シナ海～本州南海上で収束（b）、

下降流となり（c）、渦管の圧縮の効果により下層の高

気圧性循環を強めたためとみられる（気象庁, 2014）。

このように、局所的な南北循環（ローカルなハドレー循

環）の強化によって、PJ パターンのような循環偏差が

現れ、太平洋高気圧が強まることもある。 

最後に 2011 年の梅雨期の事例を示す（第 3.5-12

図）。同図（a, b）ではいずれも明瞭な PJ パターンがみ

られ、6 月下旬（同図（a））は本州南岸に太平洋高気

圧が張り出しており、その北縁にあたる本州北部付近

に梅雨前線帯が位置しやすかった。実際にこのとき奄

美地方で 6月 22日ごろに梅雨明けした一方、北陸地

方で 6 月 18 日ごろ、東北南部、北部では 6 月 21 日

ごろに梅雨入りしている。一方、7 月上・中旬（同図

（b））は対流域が 6 月中旬（同図（a））より北に位置し

ていることと関連して、本州上空への太平洋高気圧の

張り出しが明瞭で、日本付近では梅雨前線帯が不明

瞭となっており、九州南部より北では 7 月 8～9 日ごろ

に早い梅雨明けとなった。この事例では、太平洋高気

圧の張り出しをもたらしたフィリピン付近の対流活動に

夏季北半球季節内振動（BSISO; 第 3.4節）が寄与し

(a) (b) (c) (d)

(a) 200hPa 7/16-20

(b) 850hPa 7/11-15
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ていたとみられる（気象庁, 2012）。第 3.5-13 図をみる

と、フィリピン付近の経度帯（125～140˚E）で周期的に

BSISO に対応する対流活発域の北上（図中 A～D）

がみられ、6 月下旬の太平洋高気圧の強化は図中の

B、7 月上・中旬は C の時期に対応する。対流活発域

の北上に対応して、30～40˚N 帯に位置する梅雨前

線帯も北上する様子がみられる。 
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第 3.5-11 図 2013 年 8 月上旬の平年偏差の分布 

（a）OLR（陰影）、850hPa 流線関数（等値線）、（b）200hPa

速度ポテンシャル（陰影）、発散風（矢印）、（c）700hPa 鉛

直速度（陰影; 赤：下降流偏差）、850hPa 流線関数（等値

線）。（a）の矢印は 850hPa 波の活動度フラックス。（a）と（b, 

c）の描画領域は異なることに注意。 

 

 

 
 

(a) OLR, psi850 (b) chi200

(c) ω700, psi850
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第 3.5-12 図 2011 年（a）6 月 20～24 日、（b）7 月 8～12 日の OLR（陰影）と 850hPa 流線関数（等値線）の平年偏差 

矢印は 850hPa 波の活動度フラックス。 

 

 

 
第 3.5-13 図 125～140˚E 平均 OLR の南北-時間断面図 

5 日間移動平均。図中 A～D は BSISO に伴う対流活発域の北進に対応。 

 

 

(a) 850hPa 6/20-24 (b) 850hPa 7/8-12

W/m2
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3.6 全球アンサンブル予報システムによる 5 日間

平均の予測精度1 

3.6.1 はじめに 

2 週間気温予報の予報作業においては、これを支

援する全球アンサンブル予報システム（全球 EPS）の

予測精度や予測特性を把握した上で、予測資料を利

用することが重要である。本節では、2 週間気温予報

を対象とした予報期間における全球 EPS の予測精度

について、再予報の検証結果2をもとに述べる。なお、

現在運用されている全球 EPS の仕様及び全般的な

予測精度や予測特性については、気象庁地球環境・

海洋部（2017）を参照いただきたい。 

本節では、12～2 月を初期時刻とする予測を「冬期

間」の予測と呼ぶ。同様に、3～5 月、6～8 月、9～11

月を初期時刻とする予測をそれぞれ「春期間」、「夏

期間」、「秋期間」の予測と呼ぶ。また、予測 3～7 日

目、予測 7～11 日目、予測 11～15 日目の 5 日間平

均をそれぞれ「1 週目中頃」、「2 週目初日」、「2 週目

期末」とする。 

 

3.6.2 平均する日数や季節による予測精度や予測

特性の違い 

2週間気温予報では、7日間平均を予測対象として

いた従来の 1 か月予報や異常天候早期警戒情報と

は異なり、5 日間平均を予測対象とする。このため、平

均する日数の違いによる予測精度や予測特性の違い

を確認する必要がある。まず、北半球 500 hPa 高度の

アノマリー相関係数（ACC）の予測時間による変化を、

平均する日数別に算出した結果を第 3.6-1 図に示す。

日平均の ACC（緑線）は 7日間平均の ACC（赤線）と

比べて大幅に低い一方、5 日間平均の ACC（青線）

は 7日間平均の ACCに近い特性を持つことがわかる。

同様に、予測の不確実性の大きさを表すスプレッドに

ついても、5 日間平均のスプレッドは 7 日間平均のス

プレッドに近い特性を持つことがわかる（第 3.6-2図）。    

                                                        
1 関口 亮平、髙倉 寿成 
2 本節では、1981年から 2010年までを検証期間とし、気象

庁 55 年長期再解析（JRA-55; 古林ほか, 2015）を検証

値とした検証結果を示す。 

 

第 3.6-1 図 北半球域（20˚N～90˚N）における、500 hPa

高度のアノマリー相関係数（ACC）の予測時間による変化

（通年の検証結果） 

赤線、青線、緑線はそれぞれ 7 日間平均、5 日間平均、日

平均による予測の検証結果を示す。横軸は予測時間[day]

で、期間平均の中心日を示す（例えば、横軸の 4 日目は、5

日間平均の場合は予報 2～6日目、7日間平均の場合は予

報 1～7 日目にそれぞれ対応する）。 

 

 

第 3.6-2 図 第 3.6-1 図と同じ。ただし、検証指標はスプレ

ッド（単位 m） 

 

次に、予測精度の季節依存性について述べる。一

般に、ACC は北半球では夏より冬のほうが高く、二乗

平均平方根誤差（RMSE）は気候学的な変動度の大

きい冬半球側で大きくなる傾向がある（平井と伊藤 , 

2013）。この傾向が、全球 EPS における北半球 500 

hPa 高度を対象とした月別の検証結果（第 3.6-3 図）

でも確認できた。 

 

3.6.3 5 日間平均の予測精度 

本項では、熱帯や中高緯度の循環場及び循環指

数における 5 日間平均の予測精度について述べる。 
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第 3.6-3 図 初期月別の、北半球 500 hPa 高度の ACC（左図）及び RMSE（右図、単位 m） 

赤線、青線、水色線はそれぞれ 1 週目中頃、2 週目初日、2 週目期末の各期間における検証結果を示す。横軸は初期時刻

の月を示す。 

 

なお、5 日間平均の平均誤差については、月平均場

の平均誤差と同様の特徴が見られたため本項では説

明を割愛する。月平均場の平均誤差については、関

口（2017）を参照いただきたい。 

まず、熱帯や中緯度の 200 hPa 速度ポテンシャル

及び 850 hPa 流線関数について、夏期間・冬期間に

おける ACC の水平分布を第 3.6-4 図、第 3.6-5 図に

示す。両要素とも、2 週目初日では ACC が決定論的

予報の限界の目安3となる 0.6を概ね上回っており、特

に冬初期日において予測精度が高い。ただし、夏初

期日の海洋大陸からフィリピンの東海上にかけては、

200 hPa 速度ポテンシャルの予測精度が周囲と比べ

て相対的に低い。また、2 週目期末の ACC は、従来

の 7日間平均における予測 2週目（予測 10～16日目）

と同程度であった（図略）。 

次に、北半球中高緯度の 500 hPa 高度、850 hPa

気温、及び海面更正気圧について、夏期間・冬期間

における ACC の水平分布を第 3.6-6 図、第 3.6-7 図

に示す。2 週目初日では、冬初期日については ACC

が概ね 0.6 を上回っており、夏初期日についても 0.5

～0.6 程度となっている。2 週目期末の日本付近に着

目すると、冬初期日における 500 hPa 高度や 850 hPa

気温の ACCが 0.5 以上と大きい一方、夏初期日はど

の要素も ACC が概ね 0.3～0.5 程度となっている。 

                                                        
3 一般に、天気図において ACC が 0.6 以上であれば予報

値と検証値の偏差パターンは似ているとされ（高野 ,  

2002）、決定論的予報の限界の目安とされる。 

第 3.6-8図は、各季節における熱帯 200 hPa速度ポ

テンシャル、北半球 500 hPa高度、日本域 850 hPa気

温の ACC を、予測時間別に示した結果である。いず

れの要素も、2 週目初日までは 0.6 を概ね上回ってい

る。また、各季節における主な循環指数等の年々変

動について、検証値（JRA-55）との相関（第 3.6-1 表）

を見ると、2週目初日にかけて日本域の 850 hPa 気温

の相関係数は概ね 0.6 以上となっている。特に、秋・

冬初期日の予測精度が非常に高い。2 週目期末にか

けても、全季節・全指数で相関係数が 0.31 を超えて

おり、検証値との間に有意な正の相関がある。 

 

3.6.4 まとめ 

本節では、全球 EPSによる 5日間平均の予測精度

について述べた。再予報の検証結果から、予測 2 週

目までの 5日間平均の予測精度は、従来の 7日間平

均の予測精度と概ね同程度の特性を持つことが確認

できた。また、熱帯や中高緯度の循環場については 2

週目初日にかけて予測精度が高く、各種循環指数に

ついては 2週目期末まで検証値（JRA-55）との間に有

意な正の相関があることが示された。 

再予報に基づく評価は、現業運用されている全球

EPS の予測精度を把握するのに有用である。しかしな

がら、計算機資源の制約により再予報の仕様は現業

運用の仕様とは異なる（金浜, 2017）。特に、メンバー 
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200 hPa 速度ポテンシャル（2 週目初日） 850 hPa 流線関数（2 週目初日） 

  

200 hPa 速度ポテンシャル（2 週目期末） 850 hPa 流線関数（2 週目期末） 

  

第 3.6-4 図 夏期間における、200 hPa 速度ポテンシャル及び 850 hPa 流線関数の ACC 

上段は 2 週目初日、下段は 2 週目期末の検証結果をそれぞれ示す。 

 

数の違いが予測精度に与える影響は大きい4ことから、

本節で述べた検証結果を解釈する際には、再予報と

現業運用の仕様の違いに関する留意が必要である。 
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200 hPa 速度ポテンシャル（2 週目初日） 850 hPa 流線関数（2 週目初日） 

  

200 hPa 速度ポテンシャル（2 週目期末） 850 hPa 流線関数（2 週目期末） 

  

第 3.6-5 図 第 3.6-4 図と同じ。ただし、季節は冬期間。 

 

500 hPa 高度（2 週目初日） 850 hPa 気温（2 週目初日） 海面更正気圧（2 週目初日） 

   

500 hPa 高度（2 週目期末） 850 hPa 気温（2 週目期末） 海面更正気圧（2 週目期末） 

   

第 3.6-6 図 夏期間における、北半球域の 500 hPa 高度、850 hPa 気温、及び海面更正気圧の ACC 

上段は 2 週目初日、下段は 2 週目期末の検証結果をそれぞれ示す。なお、850 hPa 気温の検証図では、標高 1500 m 以上

の領域に灰色のマスクをかけた。 
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500hPa 高度（2 週目初日） 850hPa 気温（2 週目初日） 海面更正気圧（2 週目初日） 

   

500hPa 高度（2 週目期末） 850hPa 気温（2 週目期末） 海面更正気圧（2 週目期末） 

   

第 3.6-7 図 第 3.6-6 図と同じ。ただし、季節は冬期間。 

 

（a） 200 hPa 速度ポテンシャル（熱帯） （b） 500 hPa 高度（北半球） （c） 850 hPa 気温（日本域） 

   
第 3.6-8 図 （a）熱帯域（20˚S～20˚N）における 200 hPa 速度ポテンシャル、（b）北半球域における 500 hPa 高度、（c）日

本域（20˚N～60˚N、100˚E～170˚E）における 850 hPa 気温の ACC 

グラフの青色の棒は 1週目中頃、赤色の棒は 2週目初日、緑色の棒は 2週目期末における ACCをそれぞれ示し、誤差棒は

ブートストラップ法（工藤, 2018）で見積もった 95%信頼区間を示す。横軸は季節を示しており、”DJF”は冬期間、”MAM”は春

期間、”JJA”は夏期間、”SON”は秋期間にそれぞれ対応する。 
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第 3.6-1 表 主な循環指数等における、予測値と検証値（JRA-55）との年々変動の相関係数 

表中の値は、検証期間における全 36 初期日（各月 10 日、20 日、月末）の相関係数をそれぞれ求め、それらを季節ごとに 9

初期日分を平均したものである。表中の黄・オレンジ・赤の背景色で示した要素は相関係数がそれぞれ 0.31, 0.6, 0.8 以上で

あることを示す。有意水準 5%（片側）の t検定で評価した場合（サンプル数 30）、相関係数が 0.31以上のとき、各要素の偏差

の予測値と検証値との間に、統計的に有意な正の相関があるといえる。循環指数等の定義は、足立と関口（2017）及び本テ

キストの第 2.4.3 項、第 3.2.2 項を参照。 

 

 

1週目中頃 2週目初日 2週目期末 1週目中頃 2週目初日 2週目期末

850hPa気温 北日本 0.91 0.67 0.54 0.88 0.58 0.44

850hPa気温 東日本 0.90 0.64 0.52 0.86 0.56 0.40

850hPa気温 西日本 0.90 0.65 0.52 0.80 0.53 0.41

850hPa気温 沖縄・奄美 0.88 0.68 0.47 0.78 0.55 0.33

0.93 0.65 0.40 0.90 0.69 0.40

0.91 0.74 0.53 0.89 0.60 0.51

0.94 0.70 0.53 0.90 0.68 0.49

0.89 0.63 0.39 0.91 0.63 0.43

0.94 0.72 0.43 0.92 0.65 0.37

0.95 0.75 0.43 0.92 0.68 0.37

1週目中頃 2週目初日 2週目期末 1週目中頃 2週目初日 2週目期末

850hPa気温 北日本 0.93 0.79 0.53 0.94 0.77 0.55

850hPa気温 東日本 0.93 0.82 0.55 0.96 0.81 0.54

850hPa気温 西日本 0.94 0.80 0.53 0.96 0.83 0.55

850hPa気温 沖縄・奄美 0.89 0.70 0.50 0.94 0.80 0.54

0.93 0.71 0.47 0.96 0.77 0.56

0.93 0.78 0.56 0.95 0.85 0.65

0.95 0.77 0.55 0.96 0.83 0.63

0.92 0.69 0.35 0.93 0.72 0.50

0.93 0.69 0.51 0.95 0.76 0.48

0.95 0.72 0.53 0.96 0.76 0.56

冬

夏初期日の季節

予測対象期間

初期日の季節

東西指数（極東域）

沖縄高度

東方海上高度

オホーツク海高気圧指数

北半球極渦指数

ユーラシアパターン指数

春

秋

ユーラシアパターン指数

予測対象期間

東西指数（極東域）

沖縄高度

東方海上高度

オホーツク海高気圧指数

北半球極渦指数


