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3 気象庁第３次長期再解析 JRA-3Q 

3.1 JRA-3Q 概要1 

気象庁で行う季節予報や気候監視等の業務は、過

去の大気循環場と日本の天候の関係や、平均的な循

環場（平年値）からの偏差等の情報が基盤となる。こ

の過去の天候経過は、数十年にわたって蓄積した観

測データと最新の数値予報技術を用いて解析し直す

ことによって得られる長期間の均質・高品質な「長期

再解析」データとして再現されている。本節は、2022

年 1 月より公開を開始した気象庁第３次長期再解析

（Japanese Reanalysis for Three Quarters of a Century；  

以降、JRA-3Q）に関して、数値予報開発センター年

報2（気象庁, 2021、気象庁, 2022）で報告された内容

を簡単に紹介する。 

 

                                                           
1 原口 慶子 

3.1.1 データ同化システム 

気象庁の長期再解析は 2006 年に第 1 次データで

ある気象庁長期再解析（Japanese 25-year Reanalysis；

以降、JRA-25）が公開され、JRA-3Q はその第３次とな

るものである。長期再解析を、季節予報や天候監視

等に活用するためには、解析期間にわたり均質かつ

再現性が高いことが求められる。本節では、一世代前

の 気 象 庁 第 ２ 次 長 期 再 解 析 （ Japanese 55-year 

Reanalysis；以降、JRA-55）と比較して説明する。 

第 3.1-1 表に同化システムの概要比較を示す。

JRA-3Q は 2018 年 12 月時点の現業全球データ同化

システムの低解像度（TL479 解像度）版に基づいてお

り、この時点での、JRA-55 実施以降の現業システムに

おける各種開発成果が反映されている。第 3.1-2 表に、

このデータ同化システムで用いられた予報モデルの比

2 
https://www.jma.go.jp/jma/kishou/books/npdc/npdc_ann
ual_report.html 

第 3.1-1 表 JRA-55 と JRA-3Q で用いたデータ同化システムの仕様 
令和 2 年数値予報開発センター年報より引用し、一部加工。 

 JRA-55 JRA-3Q 

解析期間 1958 年以降 1940 年代末以降 

基本システム 2009 年 12 月時点の気象庁現業システム 2018 年 12 月時点の気象庁現業システム 

水平解像度 TL319（約 55km） TL479（約 40km） 

鉛直層 0.1hPa までの 60 層 0.01hPa までの 100 層 

解析手法 4 次元変分法（インナー解像度 T106） 4 次元変分法（インナー解像度 TL319） 

ラジオゾンデ

気温観測バイ

アス補正 

2006 年まで：RAOBCORE V1.4 

2007 年以降：RAOBCORE V1.5 

・ERA に基づいたバイアス推定 

RISE(RICH with solar elevation dependent) 

v1.7.2 

・周辺地点との比較に基づいたバイアス推定 

・季節依存性の考慮（1979 年以降） 

衛 星 輝 度 温

度 

RTTOV-9.3 RTTOV-10.2 

・計算精度向上 

・温室効果ガス濃度変動の考慮 

陸面解析 オフライン SiB 予報モデルの陸面予報値をサイクル 

SST 及 び 海

氷 

COBE-SST（1 度格子） 1990 年まで：COBE-SST2（1 度格子） 

1985 年頃以降：MGDSST（0.25 度格子） 

・重複期間は複数ストリームにより並行作成 

オゾン 
1978 年まで：気候値 

1979 年以降：MRI-CCM1(T42L68) 

MRI-CCM2(TL159L64) 

・新しいモデルを用いて全期間作成 
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較を示す。JRA-3Q には、例えば物理過程の大幅な

改良により、放射収支、地表面顕熱・潜熱フラックス、

降水分布等における系統誤差が縮小した気象庁の全

球 スペクトルモデル (Global Spectral Model: 以 降、

GSM)が利用されている。 

背景誤差分散については動的推定を行っていない

が、非衛星期間である 1972 年以前及び旧世代の衛

星観測システムを用いる 1973 年 1 月～1998 年 7 月

の期間については、背景値の誤差が増加することを

考慮するために、対数比湿以外の制御変数の背景誤

差分散をそれぞれ 50%及び 11%増加させている。 

積雪深解析については、JRA-55 にあった不具合 2

点を改善した。1 点目は、海岸部の積雪データの内挿

処理の不具合により海岸付近の積雪深が非現実的な

値となっていた不具合で、この点に対しては不具合の

修正及び、再発防止のため積雪深解析値の上限値

(5m)を設定した。2 点目は、衛星積雪域に負バイアス

がある領域（海岸付近等）で衛星積雪域が第一推定

値として利用する場合、バイアス特性の異なる周辺地

第 3.1-2 表 JRA-55 と JRA-3Q で用いた予報モデルの仕様 
令和 2 年数値予報開発センター年報より引用し、一部加工。 

 JRA-55 

2009 年 12 月時点の 

気象庁 GSM 

JRA-3Q 

2018 年 12 月時点の 

気象庁 GSM 

改良の効果 

長波放射 
散光因子近似を用いた

バンド射出率法 

2 方向吸収近似 ・成層圏気温プロファイ

ルの改善 

雲放射 

ランダムオーバーラップ

（短波） 

マキシマム・ランダムオーバーラップ（短

波） 

水雲粒光学特性の見直し 

積雲上昇流域の雲量診断の導入 

・放射収支の改善 

エーロゾル 
陸上型、海上型 硫酸塩、黒色炭素、有機炭素、海塩、

鉱塵 

・放射収支の改善 

積雲対流 

Arakawa-Schubert スキー

ム 

Arakawa-Schubert スキーム 

・エネルギー収支補正方法の適正化 

・融解・蒸発過程の改良 

・降水分布の改善 

・加熱プロファイルの改

善 

雲 

Smith スキーム Smith スキーム：雲水量計算法の改良 

層積雲：発動条件に相対湿度の閾値を

追加 

雲氷落下スキームの改良 

・対流圏中層乾燥バイ

アスの緩和 

・過剰な層積雲を抑制 

・放射収支の改善 

接地境界層 
Monin-Obukhov 相似則 

・非反復解法 

Monin-Obukhov 相似則 

・普遍関数法 

・顕熱・潜熱の過剰バイ

アスの緩和 

非地形性重

力波抵抗 

Rayleigh 摩擦（50hPa か

ら上層） 

Scinocca(2003) ・QBO の表現改善 

陸面 

生物圏モデル(SiB) 

・温度 1 層、水分 3 層 

・雪 1 層 

改良型 SiB 

・土壌層 7 層（温度・水分共通） 

・積雪 4 層（最大） 

・地上気温の日変化の

表現改善 

海氷 
1 層海氷モデル 

開水・海氷排他格子 

4 層海氷モデル 

開水・海氷混在格子 

・極域の低温バイアスが

改善 
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域にまでこれが広がり、周辺地域の積雪深解析値が

過大となる傾向が見られた不具合である。JRA-3Q で

はこの欠点を改善するために、第一推定値の作成に

お い て 衛 星 積 雪 域 の 利 用 可 否 を 判 定 す る 際 に

SYNOP 積雪深観測も参照するよう変更した。 

 

3.1.2 境界条件及び強制場 

JRA-3Q では、1990 年代以降（ストリーム A）、1960

年代～1980 年代（ストリーム B）及び 1940 年代末～

1950 年代（ストリーム C）の 3 つの期間に分けて計算

を実施した。これは、主に再解析に利用する観測デー

タの違いで分けており、またストリーム C の期間は

JRA-3Q で初めて再解析の対象とした。境界条件及び

強制場については第 3.1-1 表も参照されたい。 

 

(1) 海面水温及び海氷 

ストリーム A 期間については、西岸境界流付近の海

面水温の急峻な水平勾配が大気境界層に与える影

響をより適切に表現できるよう、衛星観測に基づいた

0.25 度解像度の MGDSST（Merged Satellite and In-

situ Data Global Daily Sea Surface Temperature；全球

日別海面水温解析）を利用している。 

ストリーム B 及び C 期間については、海面水温の時

空間変動特性の表現向上のためのリコンストラクション

手法、及び、品質の向上した海氷データを用いた、現

場 観 測 に 基 づ い た 1 度 解 像 度 の COBE-SST2

（Centennial in situ Observation-Based Estimates of the 

variability of sea surface temperature and marine 

meteorological variables － Sea Surface Temperature 

version2；海面水温ならびに海上気象要素の客観解

析データベース海面水温解析バージョン 2）を利用す

る。 

(2) オゾン 

JRA-3Q では全期間を通じ、下部成層圏のオゾン

濃度ピークの過小バイアスが改善した気象研究所化

学気候モデル バージョン 2（Meteorological Research 

Institute Chemistry-Climate Model version 2；以降、

MRI-CCM2）を用いて作成されたオゾン再解析データ

を使用する。このオゾン再解析データの作成に際し、

MRI-CCM2 を駆動する気象場として 1958 年以降の

期間は JRA-55 データを、1957 年以前の期間は JRA-

3Q 予備実験データを利用する予定である（2021 年 3

月時点）。衛星オゾン全量観測データのナッジングに

ついては、Level2 データを新たに取得して独自に均

質化したものが 1979 年以降の期間に利用されている

のに対し、1978 年以前の期間は利用可能なデータが

存在せず、ナッジングは行われていない。このため、

1978 年以前のオゾン再解析データについては 1979

年以降のデータに対して均質となるよう緯度・高度 2

次元スケーリングファクターを用いてオゾン混合比の

バイアス補正を行っている。また、1hPa より上層のオゾ

ン再解析値には過 剰バイアスがあるため、1991～

1997 年 の オ ゾ ン 混 合 比 平 均 値 を SPARC

（Stratosphere‒troposphere Processes And their Role in 

Climate；成層圏対流圏過程とその気候における役割）

で作成されているオゾン月別気候値に一致させる緯

度・高度 2 次元スケーリングファクターを用いてバイア

ス補正を行っている。 

 

3.1.3 観測データ 

(1) ストリーム A 

第 3.1-3 表にストリーム A 期間で用いる観測データ

ソースを示す。ストリーム A 期間の観測データは、

JRA-55 で整備した観測データセットを基本としつつ、

再処理や再較正により均質性が向上した衛星データ

等、JRA-55 実施以降に新たに利用可能となった観測

データセットを可能な限り収集して利用している。 

衛星データについては、新しい観測システムである

地上 GNSS の天頂遅延量と高波長分解能赤外探査

計の輝度温度を利用している。 

(2) ストリーム B 及び C 

第 3.1-4 表にストリーム B 及びストリーム C 期間で用

いる観測データソースを示す。ストリーム B 期間の観

測データは、JRA-55 で整備した観測データセットを基

本としつつ、再較正により均質性が向上した衛星デー

タ等、JRA-55 実施以降に新たに利用可能となった観

測データセットを可能な限り収集して利用している。 

ストリーム C 期間については、気象庁再解析では初

めて対象とする期間であることから、同期間の本計算
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実施に向けて次のデータソースから観測データの収

集・整備を行った。 

地上観測については、ハドレーセンター（英国気象

局にある気候変動のための研究センター）から取得し

た。このデータセットは、NCEI（National Centers for 

Environmental Information；国立環境情報センター、

以降 NCEI）の地上観測データセットから長期間観測

を行っている地点のみを抽出し、品質管理が行われ

たものである。 

海上観測については、包括的海洋-大気データセッ

ト ICOADS リリース 3.0 から取得した船舶及びブイによ

る海上気象観測データを利用した。加えて、NOAA

（National Oceanic and Atmospheric Administration；

米 国 大 気 海 洋 庁 、 以 降 NOAA ） ／ CIRES

（Cooperative Institute for Research in Environmental 

Sciences；環境科学共同研究所）の 20 世紀再解析等

の入力データとして利用されている地表面気圧観測

デ ー タ バ ン ク (The International Surface Pressure 

Databank; ISPD)バージョン 4 も取得した。 

高層観測については、NCEI が収集・整備を行って

いる全球ラジオゾンデアーカイブ (Integrated Global 

Radiosonde Archive。以降、IGRA)バージョン 2 から取

得した。加えて、国際地球観測年（1957～1958 年）以

前の期間の高層観測データのデータレスキューにより

デジタル化されたデータを収録した CHUAN バージョ

ン 1.7 から、IGRA バージョン 2 と重複のない国内地点

のみを利用した。これらのデータセットに収録されてい

る国内観測地点数は、特にストリーム C 前半において

非常に少ないことから、気象研究所で観測原簿から

デジタル化された地上観測データ及び館野のラジオ

ゾンデ観測データを追加した。また、利根川・荒川決

壊で東京など関東平野に大きな被害をもたらしたこと

で知られるカスリーン台風（1947 年 9 月）について、本

事例の調査・研究に資するよう解析精度向上を図るた

め、前後の期間（1947 年 7 月～10 月）の国内ラジオゾ

ンデ観測を高層月報からデジタル化して追加した。 

(3) 全期間 

熱帯低気圧ボーガスについては、JRA-55 と異なり、

気象庁の台風ボーガス作成手法を用いて全領域で

熱帯低気圧ボーガスを自主作成し利用している。これ

により、JRA-55 で見られた熱帯低気圧強度の不自然

な長期変化が解消される。熱帯低気圧ボーガス作成

に用いるベストトラックデータについては、1951 年以降

の北西太平洋領域は気象庁データ、それ以外の期

間・領域は NOAA/NCEI のデータを利用している。気

象庁の台風ボーガス作成手法ではベストトラックの中

心位置、中心気圧、15ms.1 強風半径を利用するが、こ

のうち強風半径についてはベストトラック作成機関によ

り特性が顕著に異なる。このため、強風半径を用いる

のは気象庁データのみとし、他機関データでは気象

庁データから作成した回帰式を用いて中心気圧から

算出した強風半径推定値を用いている。 

また、JRA-3Q では JRA-55 と同様、地上気圧観測

データの同化により対流圏下層高気圧性インクリメント

－乾燥化フィードバックが生じることを避けるため、ア

マゾン川流域の地上気圧観測データを完全に排除し、

更に同様の理由によりアフリカ大陸熱帯域でも地上気

圧観測データも完全に排除している。 

 

3.1.4 品質評価 

令 和３年 数 値 予 報 開 発 センター年 報 執 筆 時 点

（2021 年 12 月）では、JRA-3Q のストリーム A 期間の

本計算が完了、ストリーム B 期間及びストリーム C 期

間の本計算を実施中である。そのため、ここでは一部

期間のデータに抜けがある品質評価の資料を示す。 

(1) 2 日予報スコア 

北半球及び南半球の中・高緯度 500hPa 高度 2 日

予報と熱帯域対流圏上層及び下層の風ベクトル 2 日

予報で、JRA-3Q、JRA-55、JRA-25 及び現業全球デ

ータ同化システムの二乗平均平方根(RMS)誤差を示

す（第 3.1-1 図、第 3.1-2 図）。JRA-3Q、JRA-55、JRA-

25 の順にスコアが良く、データ同化システムの着実な

性能向上、及び再処理衛星データの取得・利用等に

よる観測データの拡充・品質向上の効果が認められる。

他方、前衛星期間（1972 年以前）の南半球中・高緯

度及び熱帯においては、JRA-55 と同様に観測システ

ムの拡充に反して予報スコアが徐々に悪化する傾向

が見られており、この期間は依然として課題があること

が示唆される。 
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(2) ラジオゾンデ観測データに対する背景値の適合

度 

第 3.1-3 図で、JRA-3Q、JRA-55 及び JRA-25 で使

用したラジオゾンデ気温観測について、30、250、500、

850hPa における対背景値 D 値（観測値－背景値）の

全球平均及び RMS の時系列の比較を示す。JRA-3Q

では、JRA-55 で見られた対流圏上層の高温バイアス

が大幅に解消しているほか（第 3.1-3 図(c)）、対流圏

下層の低温バイアスが緩和していることが分かる（第

3.1-3 図(g)）。成層圏においては、JRA-3Q では特に

大規模火山噴火後の 1982 年（エルチチョン火山）や

1991 年（ピナツボ火山）に D 値平均値の増大（第 3.1-

3 図(a)）などが見られる。要因としては、JRA-3Q では

現在の充実した観測システムに対して最適化された

水平相関距離が短い背景誤差共分散を利用している

ため、観測データの少ない過去期間においてモデル

バイアスを十分に拘束できない場合があると推測され

る。1940 年代は D 値平均値・RMS ともに大きいが、こ

の期間の観測データ数が非常に少なく、特に高層観

測が北半球の一部地域しか存在しないことにより、背

景値の精度が低いことに加え、統計的ばらつきが大き

いことも要因の一つと考えられる。 

(3) 対流圏下層から下部成層圏の全球平均気温時

系列 

第 3.1-4 図で、対流圏下層から下部成層圏までの 4

層の気温偏差を 82.5˚N-82.5˚S の領域で平均したも

のについて、JRA-3Q の月別時系列と、JRA-25、JRA-

55 及び独立な観測データセットのものとの比較を示す。

独立な観測データセットとして、ここではハドレーセン

ターのラジオゾンデ気温プロダクト (Hadley Centre's 

radiosonde temperature product；以降、HadAT2)とリモ

ートセンシングシステム(Remote Sensing System；以降、

RSS)の MSU（Microwave Sounding Unit；マイクロ波探

査計）及び AMSU（Advanced Microwave Sounding 

Unit；改良型マイクロ波探査計）のマイクロ波探査計気

温データのバージョン 4.0（以降、RSS V4.0）を用いる。

JRA-3Q の全球平均気温では、(2)で述べた要因によ

り、大規模火山噴火後の成層圏の昇温量が小さい傾

向はあるが、その他の点では、HadAT2 や RSS V4.0 と

非常によく似た変動が再現されている。特に、JRA-55

では過小だった下部成層圏気温の下降トレンドが

JRA-3Q では HadAT2 とほぼ同等になっている（第 3.1-

4 図(a)）。その要因としては、JRA-55 では 1978 年以

前のオゾンデータが月別気候値であったのに対し、

JRA-3Q では全期間について MRI-CCM2 により作成

されたオゾン再解析データを利用していることなどが

考えられる。 

(4) 熱帯低気圧 

第 3.1-5 図で JRA-3Q 、 JRA-55 及び ECMWF

（ European Centre for Medium-Range Weather 

Forecasts；欧州中期予報センター）の第 5 世代の大気

再解析（ECMWF Reanalysis 5th Generation；以降、

ERA5）における領域別の熱帯低気圧検出率の比較

を示す。JRA-3Q では、3.1.3 で述べた熱帯低気圧ボ

ーガス作成手法に変更したことにより、2010 年代初め

までは概ね 90%以上の検出率を維持しており、熱帯

低気圧解析の一貫性が大幅に改善した。 

しかしながら、2013 年以降の期間については、北西

太平洋以外の領域で検出率の急落が見られる。JRA-

3Q では熱帯低気圧ボーガス作成の入力データとして、

2012 年までは第 3.1-3 表、第 3.1-4 表の通りのベストト

ラック・データベースを利用している。2013 年以降に

ついては、国際民間航空機関に指名された熱帯低気

圧アドバイザリーセンターから受信した熱帯低気圧電

文を利用している。この熱帯低気圧電文が、電文時

刻・形式が想定外のものになっていたことや電文が未

受信であったことにより、JRA-3Q で利用されない期間

があったため、熱帯低気圧解析の品質が低下した。こ

の改善のため、2013 年以降の期間について再計算を

実施する予定である。 

 

3.1.5 まとめ 

JRA-3Q では、現業全球数値解析予報システム及

び海面水温解析の開発成果や、国内外の気象機関

等によるデータレスキュー、衛星運用機関による衛星

データの再処理による過去の観測データ拡充の成果

等を活用したことにより、JRA-55 から更にプロダクトの

品質が向上していることが示された。他方で、大規模

火 山噴 火 後の成 層 圏の昇 温量が小さい傾 向や、

1970 年代以前の対流圏中層のラジオゾンデ気温観
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測との整合性が JRA-55 と比べて若干改悪していると

いった問題点も明らかになった。 

熱帯低気圧解析は、気象庁の台風ボーガス作成

手法を用いて全領域で熱帯低気圧ボーガスを自主作

成し利用することにより、JRA-55 と比べて熱帯低気圧

解析の一貫性が大幅に改善した。しかし、2013 年以

降の期間については、熱帯低気圧ボーガス作成処理

の不備により、熱帯低気圧検出率が急落していること

が判明したため、同期間の再計算が実施される予定

である。 

 

 

参考文献 
気象庁, 2021: 気象庁第３次長期再解析 (JRA-3Q) の本

計算進捗. 数値予報開発センター年報（令和２年）, 
気象庁 数値予報開発センター, 115–124. 

気象庁, 2022: 気象庁第３次長期再解析 (JRA-3Q) の本

計算進捗. 数値予報開発センター年報（令和３年）, 
気象庁 数値予報開発センター, 133-138. 
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第 3.1-3 表 ストリーム A 期間に用いる観測データソース 
令和 2 年数値予報開発センター年報より引用し、一部加工。無地のセルで示された観測データは JRA-55 以降に追

加、又は再較正・再処理されたもの、陰影のセルで示された観測データは JRA-55 で用いたものと同じものである。 
 

データ提供元 データ種別、及びデータ提供元による識別名 期間 

従来型データ 

ECMWF  ～2002 年 8 月 

気象庁 
GAME 及び SCSMEX ストリーム A 全期間 

1998 年 4 月～1998 年 10 月 

山中大学氏 ラジオゾンデ（インドネシア） 1991 年 11 月～1999 年 5 月 

RIHMI 積雪深（ロシア） ～2008 年 12 月 

UCAR 積雪深（米国） ～2011 年 8 月 

中国地面気象記録月報 積雪深（中国） ～2006 年 12 月 

IMH 積雪深（モンゴル） ～2007 年 12 月 

熱帯低気圧ベストトラック 

NOAA/NCEI IBTrACS v03r05 ～2012 年 12 月 

気象庁  ストリーム A 全期間 

地上 GNSS 天頂遅延量 

気象研究所小司禎教室長 再処理地上 GNSS 天頂遅延量 1995 年 1 月～2014 年 8 月 

気象庁  2014 年 9 月～ 

衛星輝度温度 

ECMWF 
HIRS 及び SSU 

AMSU-A 

～2001 年 12 月 

1998 年 8 月～2003 年 5 月 

NOAA/NCDC SSM/I ～2004 年 12 月 

NOAA/NCEI MSU CDR V1.0 ～2006 年 12 月 

NOAA/CLASS 
AMSU-A 1998 年 8 月～2012 年 12 月 

SSM/I ～2012 年 12 月 

気象庁 

AIRS, IASI, CrIS 2008 年 7 月～ 

AMSU-A 及び MHS 2003 年 6 月～ 

SSM/I, SSMIS, AMSR2 2006 年 3 月～ 

GMI 2017 年 5 月～ 

ATMS 2016 年 11 月～ 

SAPHIR 2014 年 7 月～ 

CSR 2005 年 6 月～ 

気象庁気象衛星センター GMS-5、GOES 9、MTSAT-1R 再処理 CSR 1995 年 7 月～2009 年 12 月 

宇宙航空研究開発機構 

再較正 TMI V05A（8 相当） 1998 年 2 月～2015 年 4 月 

再較正 AMSR-E V4.400.400 2002 年 6 月～2011 年 10 月 

再較正 AMSR2 V2.220.220 2012 年 7 月～2016 年 8 月 

再較正 GMI V05A 2014 年 3 月～2017 年 5 月 
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第 3.1-3 表 続き 
 

データ提供元 データ種別、及びデータ提供元による識別名 期間 

衛星輝度温度 

EUMETSAT 
SSM/T-2, AMSU-B, MHS FCDR v4.1 1994 年 7 月～2017 年 12 月 

Meteosat CSR 2001 年 1 月～2009 年 8 月 

EUMETSAT CM SAF SSM/I, SSMIS FCDR E3 ～2015 年 12 月 

AMV 

EUMETSAT 
再処理 Meteosat-3～-7 ～2000 年 12 月 

Meteosat-5～-7 2001 年 1 月～2001 年 2 月 

気象庁 
Meteosat, GOES, Himawari 2001 年 1 月～ 

AVHRR, MODIS 2004 年 6 月～ 

気象庁気象衛星センター 
再処理 GMS-4 ～1995 年 6 月 

再処理 GMS-5、GOES 9、MTSAT 1995 年 6 月～2015 年 7 月 

ECMWF GOES ～1996 年 1 月 

CIMSS 再処理 GOES 1995 年 1 月～2015 年 7 月 

散乱計海上風 

EUMETSAT OSI SAF 

ERS/AMI CDR 1992 年 3 月～2001 年 1 月 

QuikSCAT/SeaWinds CDR 1997 年 7 月～2009 年 11 月 

Metop-A/ASCAT CDR 2007 年 1 月～2014 年 3 月 

気象庁 Metop/ASCAT 2014 年 4 月～ 

GNSS-RO 屈折角 

EUMETSAT ROM SAF 

CHAMP CDR v1.0 2001 年 9 月～2008 年 9 月 

COSMIC CDR v1.0 2006 年 4 月～2016 年 12 月 

Metop CDR v1.0 2006 年 10 月～2016 年 12 月 

Metop ICDR 2017 年 1 月～2017 年 7 月 

GRACE CDR v1.0 2007 年 2 月～2016 年 12 月 

気象庁 
COSMIC, Metop, GRACE,TerraSAR-X, 

TanDEM-X 

2017 年 1 月～ 
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第 3.1-4 表 ストリーム B 及びストリーム C 期間に用いる観測データソース 
令和 3 年数値予報開発センター年報より引用し、一部加工。無地のセルで示された観測データは JRA-55 で用いたも

のから新たに追加、又は再較正・再処理されたもの、陰影のセルで示された観測データは JRA-55 で用いたものと同じも

のである。 
データ提供元 データ種別、及びデータ提供元による識別名 期間 

従来型データ 

NOAA/NCEI 
ICOADSR3.0 ～1957 年 12 月 

IGRA V2 ～1957 年 12 月 

NOAA/CIRES ISPD V4 ～1957 年 12 月 

ハドレーセンター HadISD v3.1.0.201911p ～1957 年 12 月 

NCAR 
CHUAN V1.7（国内地点のみ利用） ～1957 年 12 月 

積雪深（米国） 1957 年 11 月～ 

ECMWF  1958 年 1 月～ 

気象庁 

 1961 年 1 月～ 

ラジオゾンデ（国内地点） 1947 年 7 月～10 月 

ドロップゾンデ（伊勢湾台風周辺） 1959 年 9 月 21 日～26 日 

気象研究所石井正好氏 
地上観測（稚内、札幌、函館、新潟、東京、

神戸、潮岬、福岡、鹿児島） 

～1957 年 12 月 

気象研究所釜堀弘隆氏 ラジオゾンデ（館野） ～1949 年 12 月 

RIHMI 積雪深（ロシア） 1950 年 1 月～ 

中国地面気象記録月報 積雪深（中国） 1971 年 1 月～ 

IMH 積雪深（モンゴル） 1975 年 1 月～ 

熱帯低気圧ベストトラック 

NOAA/NCEI IBTrACS v03r05 ストリーム C 及び B 全期間 

気象庁  1951 年 2 月～ 

衛星輝度温度 

ECMWF 
VTPR 1973 年 1 月～1979 年 2 月 

HIRS 及び SSU 1978 年 11 月～ 

NOAA/NCDC SSM/I 1987 年 6 月～ 

NOAA/NCEI MSU CDR V1.0 1978 年 11 月～ 

NOAA/CLASS SSM/I 1987 年 7 月～ 

EUMETSAT CM SAF SSM/I FCDR E3 1987 年 7 月～ 

AMV 

ECMWF Meteosat, GMS, GOES 1979 年 1 月～ 

気象庁気象衛星センター 
再処理 GMS 1979 年 1 月～1979 年 11 月 

再処理 GMS-3～-4 1987 年 3 月～ 

EUMETSAT 再処理 Meteosat-2～-4 1982 年 5 月～ 
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第 3.1-1 図 JRA-3Q、JRA-55、JRA-25 及び現業全球

データ同化システムの 500hPa 高度 2 日予報 RMS 
誤差 
検証対象はそれぞれの解析値。値は直前の 12 か月間

の平均値を表す。(a) 北半球中・高緯度、(b) 南半球

中・高緯度。令和 3 年数値予報開発センター年報より引

用。  

 
第 3.1-2 図 JRA-3Q、JRA-55、JRA-25 及び現業全球

データ同 化システムの熱 帯 域 風ベクトル  2 日 予 報 
RMS 誤差 
検証対象はそれぞれの解析値。値は直前の 12 か月間

の平均値を表す。(a)250hPa、(b)850hPa。令和 3 年数値

予報開発センター年報より引用。 

 
第 3.1-3 図 JRA-25、JRA-55 及び JRA-3Q で使用したラジオゾンデ気温観測対背景値 D 値の全球平均、及び RMS の時

系列 
令和 3 年数値予報開発センター年報より引用。 



 

- 26 - 
 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

第 3.1-4 図 (a)下部成層圏、(b)対流圏上層、(c)対流圏中層、(d)対流圏下層の気温偏差の 82.5°N～82.5°S の領域

平均の 12 か月移動平均値の時系列 
RSSV4.0 の時系列は MSU チャンネル 4、3、2 の観測値とその対流圏下層への外挿値であるのに対し、HadAT2、JRA-3Q、

JRA-55、JRA-25 の時系列は気温から計算した MSU 等価量である。偏差は JRA-3Q を除きそれぞれのデータセットの 1979
～1998 年の期間の月気候値に対して計算されている。JRA-3Q の偏差については JRA-55 の月気候値に対して計算されて

いる。令和 3 年数値予報開発センター年報より引用。 

 
第 3.1-5 図 (a)北西太平洋、(b)中部北太平洋及び北東太平洋、(c)北大西洋、(d)北インド洋、(e)南インド洋、(f)南太平洋

における JRA-3Q、JRA-55 及び ERA5 の熱帯低気圧検出率（気象研究所釜堀弘隆氏提供） 
令和 3 年数値予報開発センター年報より引用。 



- 27 - 
 

3.2   JRA-3Q で見た循環場の主な特徴1 

3.2.1  はじめに 

気象庁では、2023 年 5 月から、気候系監視速報な

どの気候系監視に用いる大気循環場のデータセット

の解 析 値 を、 JRA-55（Kobayashi et al., 2015）から

JRA-3Q（気象庁, 2021; 気象庁, 2022）へ変更する予

定である。このデータセットの変更に先立ち、JRA-3Q

を用いた気候系監視・診断に資する調査として、JRA-

3Q の全期間（1947 年 9 月以降）の累年値及び統計

期間を 1991～2020 年とする平年値の特徴について

調査した。 

本節では、主に気候系監視速報等で着目する大

気の主要要素を中心に、JRA-3Q における各季節で

の平年値の特徴や JRA-55 との比較を行った結果、及

び JRA-3Q の解析期間での統計解析に基づく主要な

大気変動の特徴について述べる。 

 

3.2.2 JRA-3Q と JRA-55 の平年値の比較 

本項では、各季節（北半球冬（12～2 月）、春（3～5

月）、夏（6～8 月）及び秋（9～11 月））における JRA-

3Q の平年値を JRA-55 の平年値と比較した結果を示

す。ここでは特に断りがない限り、両平年値の差を平

年値期間での JRA-55 の標準偏差で規格化した大き

さ（図は省略）が概ね 0.4 を上回る領域を、差が大きい

領域とみなし、その領域に着目して述べる。なお、特

定の領域で平均した降水量を比較するために、GPCP 

version 2.3（Adler et al., 2018）や CMAP（Xie and 

Arkin, 1997）も利用した。 

 

〇熱帯域の降水量 

初めに、熱帯域での対流活動の特徴を比較するた

めに、降水量の平年値を見ると（第 3.2-1 図）、JRA-3Q

ではどの季節においても JRA-55 と比べて熱帯域の海

上で減少し、JRA-55 における降水量の過剰バイアス

が軽減されている。一方、南米のアマゾン付近やアフ

リカの赤道域では降水量が増加している（第 3.2-1 図

(a～d)）。季節別に見ると、夏及び秋にはインド～イン

ドシナ半島付近でも降水量が増加している（第 3.2-1

図(c)と(d)）。 

 

 

 
第 3.2-1 図 熱帯域における降水量平年値の差（JRA-3Q－JRA-55） 
(a)は冬（12～2 月）、(b)は春（3～5 月）、(c)は夏（6～8 月）、(d)は秋（9～11 月）。単位は mm/day。等値線は JRA-3Q 平年

値、陰影は平年値の差を表す。(a)の①は中部アフリカ（10oS–赤道、20o–35oE）、②はインド洋西部（10oS–赤道、50o–70oE）

の領域を、それぞれ示す。 
 

                                                           
1 竹村 和人、佐藤 均、佐藤 大卓（現 沖縄気象台） 
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JRA-3Q の降水量が JRA-55 と比べて増加した中部

アフリカ（10oS–赤道、20o–35oE; 第 3.2-1 図(a)の①）と、

減少したインド洋西部（10oS–赤道、50o–70oE; 第 3.2-

1 図(a)の②）における、12～2 月平均降水量の経年変

化を第 3.2-2 図に示す。中部アフリカ（第 3.2-2 図(a)）

では、JRA-3Q の降水量（赤線）が JRA-55（黒線）と比

べて平均的に増加しており、GPCP version 2.3（青線）

や CMAP（緑線）と比べても多い傾向が見られる。一

方、JRA-3Q と JRA-55 における降水量の年々変動の

特徴は類似している。なお、JRA-55 で見られた降水

量の減少トレンドは、JRA-3Q では見られない。インド

洋西部（第 3.2-2 図(b)）では、JRA-3Q の降水量（赤

線）が JRA-55（黒線）と比べて減少し、降水量の過剰

バイアスが軽減されている。また、両者の降水量の

年々変動の特徴は類似しており、GPCP（青線）や

CMAP（緑線）の年々変動の特徴ともよく対応している。

インド洋での降水量は、熱帯季節内振動とも密接に

関わるため、これらの領域における降水量の不自然な

減少トレンドの解消やバイアスの軽減は、季節内振動

の監視の高度化にも繋がることが期待される。 

 

 
第 3.2-2 図 冬（12～2 月）平均降水量の経年変化

（1991/92～2020/21 年） 
(a)は中部アフリカ（10oS–赤道、20o–35oE）、(b)はインド洋

西部（10oS–赤道、50o–70oE）での領域平均値を表す。赤

線は JRA-3Q、黒線は JRA-55、青線は GPCP、緑線は

CMAP を示す。横軸は中心の月（1 月）の年を表す。 

 

〇熱帯域の対流圏上層の大規模収束発散場 

対流圏上層での大規模収束発散場の特徴を比較

するために、200hPa 速度ポテンシャルの平年値を第

3.2-3 図に示す。JRA-55 と比べて JRA-3Q では、大西

洋や太平洋東部の赤道域で収束が強化、アフリカの

赤道域では収束が弱化、南米北部では発散が強化

する傾向が、どの季節にもほぼ共通して見られる（第

3.2-3 図(a～d)）。これらの変化傾向は、降水量の変化

傾向（第 3.2-1 図）と対応している。季節別に見ると、イ

ンド洋西部の赤道域では、冬・春・秋には発散が弱化

する傾向が見られる一方（第 3.2-3 図(a),(b),(d)）、夏

には発散が強化する傾向が見られる（第 3.2-3 図(c)）。

夏から秋にかけてのインド洋における対流圏上層の収

束発散場は、大気の遠隔影響を通して日本付近の天

候とも密接に関わるため、JRA-3Q におけるバイアスの

軽減（第 3.2-2 図(b)も参照）は、気候監視において重

要となる。 

 

〇熱帯域の対流圏上層の循環 

対流圏上層での東西風の特徴を比較するために、

200hPa 東西風の平年値を第 3.2-4 図に示す。どの季

節においても太平洋～大西洋～アフリカ付近の赤道

域を中心に、西風及び東風の変化傾向を示す領域が

東西に並んで見られ、太平洋東部、大西洋、アフリカ

東部～インド洋西部では変化としては西風強化、南

米西岸付近、アフリカ西部では東風が強化している。

赤道域におけるこれらの東西風の変化傾向は、降水

量（第 3.2-1 図）や対流圏上層での大規模収束発散

場（第 3.2-2 図）の変化と対応している。 

さらに、第 3.2-5 図に示した 200hPa 流線関数の平

年値を比較すると、第 3.2-4 図で示した東西風の変化

傾向が見られる領域で、赤道を挟んだ南北半球対の

変化傾向が見られ、特に春・夏・秋には太平洋東部で

南北半球対の低気圧性循環の変化傾向が明瞭であ

る（第 3.2-5 図(c)と(d)）。この赤道を挟んだ南北半球

対の流線関数の変化もまた、赤道域での降水量や対

流圏上層での大規模収束発散の変化と対応している。 
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第 3.2-3 図 熱帯域における 200hPa 速度ポテンシャル平年値の差（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-1 図と同じ。ただし、単位は 106m2/s。 

 

 
第 3.2-4 図 熱帯域における 200hPa 東西風平年値の差（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-1 図と同じ。ただし、単位は m/s。 
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第 3.2-5 図 熱帯域における 200hPa 流線関数平年値の差（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-1 図と同じ。ただし、単位は 106m2/s。 

 

 
第 3.2-6 図 熱帯域における 850hPa 東西風平年値の差（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-1 図と同じ。ただし、単位は m/s。 
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第 3.2-7 図 熱帯域における 850hPa 流線関数平年値の差（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-1 図と同じ。ただし、単位は 106m2/s。 

 

〇熱帯域の対流圏下層の循環 

対流圏下層での東西風の特徴を比較するために、

850hPa 東西風の平年値を第 3.2-6 図に示す。赤道域

では、200hPa 東西風（第 3.2-4 図）とは逆符号の変化

傾向が見られ、赤道域では南米西岸付近、アフリカ、

インド洋東部で西風が強まる傾向、太平洋中部、大西

洋西部、インド洋西部では東風が強まる傾向が明瞭と

なっている。これらの特徴は、降水量（第 3.2-1 図）や

対流圏上層での大規模収束発散場（第 3.2-3 図）の

変化と対応している。 

さらに、第 3.2-7 図に示した 850hPa 流線関数の平

年値を比較すると、第 3.2-6 図で示した東西風の変化

傾向が見られる領域で、赤道を挟んだ南北半球対の

変化傾向が見られ、太平洋中・東部や大西洋で南北

半球対の高気圧性循環、冬にはインド洋東部で南北

半球対の低気圧性循環の変化傾向が明瞭である（第

3.2-7 図(a)）。この赤道を挟んだ南北半球対の流線関

数の変化もまた、赤道域での降水量や対流圏上層で

の大規模収束発散の変化と対応している。 

 

 

 

〇北半球の循環 

北半球成層圏の循環場の特徴を比較するために、

30hPa 高度の平年値を第 3.2-8 図に示す。成層圏で

の高度は、中緯度帯では JRA-55 と比べて上昇する傾

向が季節に依らず見られる一方（第 3.2-8 図）、夏は北

極付近、秋は高緯度で低下する傾向が見られる（第

3.2-8 図(c)と(d)）。ただし、成層圏における高度の平

年値の差は、標準偏差と比べると小さい。 

次に、対流圏の循環場の特徴を比較するために、

500hPa 高度の平年値を第 3.2-9 図に示す。対流圏の

高度は、夏は北アフリカ～東アジア北西部付近で、秋

は東アジア北西部付近で、それぞれ上昇する傾向が

見られる（第 3.2-9 図(c)と(d)）。一方、冬及び春は平

年値の差は標準偏差と比べて小さいものの、冬には

高度は北極域で上昇、日本付近～北太平洋の中緯

度帯で低下する傾向が見られる（第 3.2-9 図(a)と(b)）。

850hPa 気温の平年値を比較すると、冬及び春は北ア

フリカ～南アジア付近及びチベット高原周辺域で高く、

冬は日本の東海上では低くなる傾向が見られる（第

3.2-10 図(a)と(b)）。また、夏と秋は北アフリカ～チベッ

ト高原周辺域で高く、低緯度域の広い範囲で低くなる

傾向が見られる（第 3.2-10 図(c)と(d)）。海面気圧の平
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年値を見ると、冬、春及び秋はモンゴル付近～東シベ

リア南部で高く（第 3.2-11 図(a)、(b)、(d)）、夏は東アジ

ア北西部で低くなる傾向が見られる（第 3.2-11 図(c)）。 

さらに地表面付近での気温を比較するために、2m

気温の平年値を見ると（第 3.2-12 図）、冬、春及び秋

にはシベリア、北米北部、グリーンランドなどの積雪域

やアフリカ北部などで、高温バイアス（米原 2019）の

改善により低くなる傾向が見られ（第 3.2-12 図(a)、(b)、

(d)）、特に冬に明瞭である。一方、海氷域では低温バ

イアス（米原 2019）の改善により昇温が見られる。ここ

で、中央シベリア付近（60o–70oN、100o–120oE）におけ

る 2m 気温の経年変化を見ると（第 3.2.13 図）、JRA-

3Q の気温が平均的に低下する変化に加えて、年々

変動の振幅がやや大きいことが分かる。 

 

 

第 3.2-8 図 北半球域における 30hPa 高度平年値の差

（JRA-3Q－JRA-55） 
図の中心は北極。(a)は冬（12～2 月）、(b)は春（3～5
月）、(c)は夏（6～8 月）、(d)は秋（9～11 月）。単位は m。

等値線は JRA-3Q 平年値、陰影は平年値の差を表す。 
 

 
第 3.2-9 図 北半球域における 500hPa 高度平年値の

差（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-8 図と同じ。単位は m。 

 

 
第 3.2-10 図 北半球域における 850hPa 気温平年値の

差（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-8 図と同じ。単位は℃。 
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第 3.2-11 図 北半球域における海面気圧平年値の差

（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-8 図と同じ。単位は hPa。 

 

 
第 3.2-12 図 北半球域における 2m 気温平年値の差

（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-8 図と同じ。単位は℃。 

 

 

第 3.2-13 図 12～2 月平均 2m 気温の中央シベリアに

おける経年変化 
JRA-3Q（赤線）と JRA-55（黒線）の中央シベリア（60–70 
˚N, 100–120˚E）における 2m 気温（℃）の経年変化。横軸

は中心の月（1 月）の年を表す。 
 

〇南半球の循環 

南半球対流圏の循環場の特徴を比較するために、

南半球域における 500hPa 高度の平年値を第 3.2-14

図に示す。高度は、冬（12～2 月）は 50o–70oS 帯で帯

状に低下、その他の季節では高緯度で上昇、中緯度

で低下する傾向が見られるが、いずれも標準偏差と比

べると小さい。海面気圧の平年値は、どの季節におい

ても南極大陸で高くなる傾向が明瞭である（第 3.2-15

図）。南極大陸の周辺海域では、海面気圧は低くなる

傾向が見られるが、その変化は標準偏差と比べると小

さい。 

 

〇帯状平均場 

最後に、各季節における帯状平均場の平年値を比

較する。第 3.2-16 図に示した帯状平均気温の変化傾

向は、高度によって異なり、熱帯域では地表近くでは

高 温 化 、 対 流 圏 下 層 で 低 温 化 、 中 層 で 高 温 化 、

200hPa 付近で低温化、100hPa 付近で高温化する傾

向がそれぞれ見られる。また中高緯度では、冬及び春

は南半球の 500～300hPa で高温化、夏は両半球の

300～200hPa で低温化、秋は北半球の 500～300hPa

で高温化、300～200hPa で低温化が見られる。 

第 3.2-17 図に示した帯状平均東西風の平年値を

見ると、熱帯域で標準偏差と比べて大きな変化が見ら

れ、100hPa 付近の赤道域で東風が強化する傾向が

見られる。また、対流圏下層では、赤道域で西風、
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10oN 帯及び 10oS 帯で東風が強化する傾向が、それ

ぞれ見られる。 

さらに、熱帯のハドレー循環を比較するために、対

流圏での帯状平均鉛直 p 速度の平年値を第 3.2-18

図に示す。帯状平均鉛直流は、冬と春は赤道–5oN 帯、

夏と秋は赤道–10oN 帯で上昇流が弱化する傾向が明

瞭であり（第 3.2-18 図）、熱帯域海上の降水量が減少

する傾向（第 3.2-1 図）やハドレー循環が弱化する傾

向に対応する。一方、冬及び春は 10–15oN 帯で下降

流が弱化する傾向が明瞭である。 

 

 
第 3.2-14 図 南半球域における 500hPa 高度平年値の

差（JRA-3Q－JRA-55） 
図の中心は南極。(a)は冬（12～2 月）、(b)は春（3～5
月）、(c)は夏（6～8 月）、(d)は秋（9～11 月）。単位は m。

等値線は JRA-3Q 平年値、陰影は平年値の差を表す。 
 

3.2.3 JRA-3Q 平年値で見たジェット気流及びスト

ームトラックの特徴 

本項では、JRA-3Q における前項で述べた要素以

外の月平均平年値の特徴や、解析期間での統計に

基づく大気変動の特徴について述べる。なお、平年

値の特徴は JRA-55 と同様であることを確認している

（図は省略）。 

 

 
第 3.2-15 図 南半球域における海面気圧平年値の差

（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-14 図と同じ。単位は hPa。 

 

 
第 3.2-16 図 帯状平均した気温平年値の差（JRA-3Q
－JRA-55） 
(a)は冬（12～2 月）、(b)は春（3～5 月）、(c)は夏（6～8
月）、(d)は秋（9～11 月）。単位は K。等値線は JRA-3Q
平年値、陰影は平年値の差を表す。灰色で塗りつぶした

高度は、JRA-55 で存在しない気圧面を表す。 
 



- 35 - 
 

 
第 3.2-17 図 帯状平均した東西風平年値の差（JRA-
3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-16 図と同じ。単位は m/s。 

 

 
第 3.2-18 図 帯状平均した鉛直 p 速度平年値の差

（JRA-3Q－JRA-55） 
図の見方は第 3.2-16 図と同じ。単位は 10–2Pa/s。 

 

各季節における対流圏上層を流れる偏西風の平

年値の特徴を確認するため、2 月、5 月、8 月及び 11

月における 200hPa 風速の平年値を第 3.2-19 図に示

す。ここで、平年での寒帯前線ジェット気流が流れる

位置をより見やすくするため、季節平均ではなく月平

均平年値を示していることに注意する。亜熱帯ジェット

気流は、冬（2 月）はより低緯度側を流れ、年間で最も

強い（第 3.2-19 図(a)）。また 2 月の亜熱帯ジェット気

流は、北米東部～北大西洋西部の中緯度帯及び中

国東部～本州の南海上～北太平洋西部の中緯度帯

に風速の極大域が見られ、後者の領域では 60m/s 以

上に達している（第 3.2-19 図(a)）。5 月及び 11 月の亜

熱帯ジェット気流は、冬季と比べて北を流れ、東アジ

ア～北太平洋に軸を持つ偏西風は、本州付近の上

空を流れている（第 3.2-19 図(b)と(d)）。8 月は、亜熱

帯ジェット気流はさらに北にシフトし、北緯 40 度帯付

近を流れている（第 3.2-19 図(c)）。夏（8 月）はその他

の季節とは異なり、ジェット気流に伴う風速の極大域

は、カスピ海～中国北部付近に見られ、チベット高気

圧の北縁に沿って流れるアジアジェット気流に対応す

る。 

また、亜熱帯ジェット気流と比べると不明瞭ではある

が、2 月、5 月及び 11 月には北緯 60 度帯付近に軸を

持つ偏西風も存在し、寒帯前線ジェット気流に対応す

る（第 3.2-19 図(a), (b), (d)）。寒帯前線ジェット気流は、

北半球における極渦の変動とも関連しており、その変

動の特徴については次項で述べる。 

さらに、ジェット気流の季節変化と対応する移動性

高・低気圧の活動域（ストームトラック）を確認するため

に、2 月、5 月、8 月及び 11 月における 500hPa 高周

波変動の活動度（運動エネルギー）の平年値を第 3.2-

20 図に示す。移動性高・低気圧の活動域の中心は、

どの季節においても北太平洋北部及び北大西洋北

部に見られ、活動度は寒候期ほど大きく、暖候期ほど

小さい。より詳細に見ると、北太平洋北部での移動性

高・低気圧の活動度は、冬（2 月、第 3.2-20 図(a)）は

秋（11 月、第 3.2-20 図(d)）と比べてやや弱い。これは、

移動性擾乱の経路が擾乱を発達させる要因のひとつ

である海洋前線帯とずれていることや、冬の強いジェ

ット気流に伴って対流圏上–下層間での擾乱の結合

が弱化する「真冬の振幅低下」（例えば Nakamura 

1992; Okajima et al. 2022）が現れていると考えられる。

また、亜熱帯ジェット気流の季節変化と対応して、移

動性高・低気圧の活動域の中心もまた、冬季ほど低

緯度側、夏季ほど高緯度側にシフトする特徴も見られ

る。 
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第 3.2-19 図 JRA-3Q における北半球 200hPa 風速

（等値線）と風ベクトル（矢印）の月平均平年値 
図の中心は北極域。(a)は 2 月、(b)は 5 月、(c)は 8 月、

(d)は 11 月。等値線間隔は、(a)は 20m/s、 (b)と (c)は
10m/s、(d)は 15m/s。 

 

 
第 3.2-20 図 JRA-3Q における北半球 500hPa 高周波

変動の運動エネルギーの月平均平年値 
図の見方は第 3.2-19 図と同じ。高周波変動は大気の 2
～8 日周期での変動成分を表す。等値線間隔は(a), (b), 
(d) は 20m2/s2 以 上 の 領 域 に つ い て 10m2/s2 、 (c) は

10m2/s2 以上の領域について 5m2/s2。 
 

3.2.4 JRA-3Q における北半球 500hPa 高度の主

成分分析 

本項では、前項で触れた北半球の極渦の主要変

動について、JRA-3Q を用いて評価した結果を示す。

北極振動（Thompson and Wallace 1998）や北半球環

状モード（Thompson and Wallace 2000）に代表される

ような極渦の主要変動は、高度や海面気圧の第 1 主

成分として抽出される（Thompson and Wallace 1998）。

このことから、対流圏極渦の主要変動を、JRA-3Q の

統計期間における 500hPa 高度の第 1 主成分を用い

て評価した。 

各季節における JRA-3Q の 500hPa 高度の、第 1 主

成分の固有ベクトルの分布を第 3.2-21 図に示す。ここ

で統計期間は、冬は 1947/48～2020/21 年、その他の

季節は 1948～2021 年の 74 年間とした。なお、得られ

た固有ベクトルの分布は、JRA-55 を用いて算出したも

のとほとんど同じだった（図は省略）。固有ベクトルの

分布を見ると、どの季節においても、北極付近を含む

高緯度域に中心をもつ高度の偏差が見られ、極渦の

強弱を伴う変動と対応している（第 3.2-21 図）。以下で

は季節別の特徴について述べる。 

 

〇冬の固有ベクトル 

冬は、東西一様成分として高緯度と中緯度帯で逆

符号の偏差となる環状パターンが見られ、中緯度帯の

偏差の中心は北大西洋～ヨーロッパ付近と北太平洋

に見られる（第 3.2-21 図(a)）。また、東西非一様成分

として、極渦の中心がグリーンランド側にシフトし、

500hPa 高度はグリーンランド南部付近で負偏差、その

低緯度側で正偏差となる南北双極子パターンが抽出

される。この正負の高度偏差パターンは、北大西洋振

動（North Atlantic Oscillation: NAO; 例えば Hurrell 

1995）と呼ばれる南北双極子パターンに類似した構造

を持っている。この他、ユーラシア大陸北部では東西

に並ぶ波列状の偏差パターンが見られ、東アジアへ

の寒気流出の強弱と密接に関連するテレコネクション

パターンとして知 られるユーラシア（ EU）パターン

（Ohhashi and Yamazaki 1999; Wang and Zhang 2015; 

Maeda et al. 2021）に類似した循環偏差パターンも抽

出されている。 

 

〇春の固有ベクトル 

春の固有ベクトルも冬と同様に、東西一様成分とし

て高緯度と中緯度帯で逆符号の偏差となる環状パタ

ーンが見られ、中緯度では大きな振幅を持つ偏差の

中心が北太平洋に存在している（第 3.2-21 図(b)）。ま

た高度偏差は、北大西洋北部～ユーラシア大陸北部
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で EU パターンに類似した波列状の構造を示し、冬の

固有ベクトル（第 3.2-21 図(a)）の特徴と共通している。 

 

〇夏の固有ベクトル 

夏の固有ベクトルは、冬や春とは異なり、中緯度帯

での東西一様な偏差パターンは不明瞭である（第 3.2-

21 図(c)）。一方、北大西洋側では NAO に類似した双

極子構造が見られ、グリーンランド及びヨーロッパ西部

付近に中心を持つ南北対の偏差パターンが見られる。

夏の中緯度帯でのテレコネクションパターンに関連す

る主要変動については、次項で少し補足する。 

 

〇秋の固有ベクトル 

秋の固有ベクトルもまた、冬や春とは異なり、中緯度

帯での東西一様な偏差パターンは不明瞭である（第

3.2-21 図(d)）。また、ユーラシア大陸北部では東西に

並ぶ波列状の高度偏差パターンが見られるが、その

パターンの位相は冬や春の固有ベクトルに見られるパ

ターンよりもやや西にずれており、本州付近にもう 1 つ

の弱い負偏差の中心が見られる。さらに、日本付近の

経度帯に着目すると、高度偏差は東西に伸びた構造

を持ち、南北で異なる符号を示していることから、夏か

ら冬に向かう季節進行の遅速や気温の変動の大きさ

とも関連している可能性が考えられる。 

 

 
第 3.2-21 図 JRA-3Q における北半球 500hPa 高度の

第 1 主成分の固有ベクトル 
図の中心は北極域。(a)は冬、(b)は春、(c)は夏、(d)は
秋。等値線間隔は 10m。 

 

(a)冬 

 
(b)春 

 
(c)夏 

 
(d)秋 

 
第 3.2-22 図 JRA-3Q における北半球 500hPa 高度の

第 1 主成分スコアの経年変化（1948～2021 年） 
(a)は冬、(b)は春、(c)は夏、(d)は秋。棒グラフは各年の

値、緑線は 5 年移動平均値を示す。スコアは平年値期

間（1991～2020 年）における標準偏差で規格化してい

る。 
さらに、季節毎の固有ベクトルに各年の 500hPa 高

度平年偏差を投影して算出した、第 1 主成分スコアの

経年変化を第 3.2-22 図に示す。主成分スコアは、ど
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の季節においても大きな年々変動を示しているほか、

十年～数十年の周期を持つ変動も見られ、循環場の

十年規模変動の存在を示唆している。さらに、夏や秋

には十年規模変動に加えて長期的な変化も確認され

（第 3.2-22 図(c)と(d)）、特に夏の主成分スコアは 2000

年代頃に正側から負側に転じている（第 3.2-22 図(c)）。

このような明瞭な主成分スコアの符号の変化と、地球

温暖化をはじめとする気候変化等との関連性につい

ては、今後より詳細に調査する必要がある。 

 

3.2.5 JRA-3Q におけるシルクロードパターンの抽

出結果 

前項で述べた 500hPa 高度の主成分分析では、冬

や春を中心に NAO や EU パターンといった北半球で

のテレコネクションパターンが抽出された一方、夏には

NAO 以外のパターンは抽出されなかった。そこで本

項では、夏季東アジア付近の天候を支配する代表的

なテレコネクションパターンとして知られるシルクロード

パターン（Enomoto et al. 2003, Enomoto 2004）を、

200hPa 南北風平年偏差の主成分分析（Kosaka et al. 

2009）を用いて抽出し、アジアジェット気流に沿う東西

に並ぶ波列状の循環偏差パターンが抽出されるかど

うかを確認した。 

JRA-3Q の 1948～2021 年の期間を対象とした、20

～60oN、30～130oE の領域における、7 月及び 8 月平

均の 200hPa 南北風平年偏差の第 1, 2 主成分の固有

ベクトルを第 3.2-23 図に示す。なお、主成分分析の対

象領域は、Kosaka et al. (2009)の手法に合わせた。南

北風の第 1 主成分では、60oE 付近で高気圧性循環

偏差、90oE 付近で低気圧性循環偏差となる東西に並

ぶ波列状の偏差パターンが見られる（第 3.2-23 図(a)

と(c)）。一方、第 2 主成分では、50oE 付近及び 110oE

付近で高気圧性循環偏差、80oE 付近で低気圧性循

環偏差となる東西に並ぶ波列状の偏差パターンが見

られる（第 3.2-23 図(b)と(d)）。また、第 1, 2 主成分の

固有ベクトルのパターンは、7 月と 8 月でほとんど差が

見られない（第 3.2-23 図の(a)と(c)及び(b)と(d)を比

較）。 

 

 

 

 

 
第 3.2-23 図 JRA-3Q における 7 月及び 8 月平均の

200hPa 南北風平年偏差の固有ベクトルの分布 
(a)は 7 月の第 1 主成分、(b)は 7 月の第 2 主成分、(c)は
8 月の第 1 主成分、(d)は 8 月の第 2 主成分。統計期間

は 1948 ～ 2021 年 。 単 位 は m/s 。 寄 与 率 は 、 (a) は

30.32％、(b)は 18.78％、(c)は 28.52％、(d)は 21.24％。 
 

さらに、第 1, 2 主成分の固有ベクトルに各年の

200hPa 南北風平年偏差を投影して算出した主成分ス

コアの経年変化を第 3.2-24 図に示す。主成分スコア

は、第 1, 2 主成分ともに大きな年々変動を示している

ほか、スコアの 11 年移動平均値に着目すると数十年

規模での変動も見られる。この数十年規模での主成

分スコアの変動は、シルクロードパターンの十年規模

変動の存在を示した Wang et al. (2017)の結果と整合

的である。 
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第 3.2-24 図 JRA-3Q における 200hPa 南北風平年偏

差の第 1, 2 主成分スコアの経年変化（1948～2021 年） 
(a)は 7 月、(b)は 8 月。丸印付きの薄い赤線及び青線

は、それぞれ第 1 及び第 2 主成分スコアを表す。太い赤

線及び青線は、それぞれ第 1 及び第 2 主成分スコアの

11 年移動平均値を示す。 
 

3.2.6 まとめ 

気候系監視速報などの気候系監視に用いる大気

循環場のデータセットの JRA-3Q への切替えに先立ち、

JRA-3Q の全期間（1947 年 9 月以降）の統計値や

1991～2020 年平年値の特徴について調査した。

JRA-3Q の平年値を JRA-55 と比較した結果、主に以

下に示す変化の特徴が見られた。 

・ 熱帯域での降水量は海上で減少し、JRA-55 にお

ける降水量の過剰バイアスが軽減されていた。また、

南米のアマゾン付近やアフリカの赤道域では降水

量が増加し、これらの地域における JRA-55 の過少

バイアスも概ね改善していた。 

・ 熱帯域の大規模収束発散場や対流圏上・下層の

東西風や流線関数の変化は、降水量の変化と対

応する特徴を示していた。 

・ 北半球対流圏の高度は、夏は北アフリカ～東アジ

ア北西部付近で、秋は東アジア北西部付近で、そ

れぞれ高度が上昇する傾向が見られた。対流圏下

層での気温は、冬及び春は北アフリカ～南アジア

付近及びチベット高原周辺域で高く、日本の東海

上では低くなる傾向が見られた。また、夏と秋は北

アフリカ～チベット高原周辺域で高く、低緯度域の

広い範囲で低くなる傾向が見られた。海面気圧は、

冬、春及び秋はモンゴル付近～東シベリア南部で

高く、夏は東アジア北西部で低くなる傾向が見られ

た。 

・ 南半球での海面気圧は、南極大陸で高くなる傾向

が見られた。 

・ 帯状平均気温は、熱帯域を中心に、地表近くでは

高温化、対流圏下層で低温化、中層で高温化、

200hPa 付近で低温化、100hPa 付近で高温化が見

られた。帯状平均東西風は、100hPa 付近の赤道域

で東風が強化し、対流圏下層では赤道域で西風、

10oN 帯及び 10oS 帯で東風が強化する傾向が見ら

れた。また、帯状平均鉛直流より、ハドレー循環が

弱化する傾向が見られた。 

このような平年値の変化には、JRA-55 から JRA-3Q 間

の現業数値解析予報システムの改良（米原、2019）に

よるバイアスの縮小が大きく寄与していると考えられる。 

次に、JRA-3Q における北半球ジェット気流や移動

性高・低気圧の活動度の平年値の特徴を確認した。

亜熱帯ジェット気流は、冬に最も低緯度側で強く流れ、

北米東部～北大西洋西部及び中国東部～北太平洋

西部の中緯度帯に風速の極大域が確認された。夏の

亜熱帯ジェット気流は、カスピ海～中国北部付近に風

速の極大を示し、チベット高気圧の北縁に沿って流れ

るアジアジェット気流が見られた。また、移動性高・低

気圧の活動域（ストームトラック）の中心は、どの季節

においても北太平洋北部や北大西洋北部に見られ、

亜熱帯ジェット気流が流れる位置の季節変化と対応し

て、移動性高・低気圧の活動域の中心もまた、冬季ほ

ど低緯度側、夏季ほど高緯度側にシフトする特徴が

見られた。 

JRA-3Q における北半球極渦の主要変動を評価す

るため、各季節における 500hPa 高度の第 1 主成分の

固有ベクトルの分布及び主成分スコアの経年偏差を

調べた。固有ベクトルの分布は、どの季節においても、

北極付近を含む高緯度域に中心をもつ高度の偏差

が見られ、極渦の強弱に対応する変動が抽出されて

いた。また、季節によっては NAO や EU パターンとい

った北半球の代表的なテレコネクションパターンに類
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似した高度偏差のパターンも見られた。また、主成分

スコアには大きな年々変動や十年～数十年の周期を

持つ長周期変動も確認されたほか、夏や秋には長期

的な変化も見られた。 

最後に、夏季東アジア付近の天候を支配するテレ

コネクションパターンとして知られるシルクロードパター

ンに着目し、先行研究の手法に倣って JRA-3Q を用

いて抽出した結果、アジアジェット気流に沿う東西に

並ぶ波列状の循環偏差パターンが抽出され、シルク

ロードパターンが抽出されることが確認された。また、

シルクロードパターンは大きな年々変動を示すほか、

先行研究で指摘されている十年規模変動も見られた。 

JRA-3Q を用いた気候系監視の充実化のため、今

後も引き続きデータセットの特性調査を進める予定で

ある。 
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3.3  海面水温データの特性1 

3.3.1 はじめに 

 気候情報課では、令和 5 年 5 月に、気候系監視プ

ロダクトに使用する大気循環場、海面水温（SST; Sea 

Surface Temperature）のデータセットを、各々、気象庁

55 年長期再解析（the Japanese 55-year Reanalysis; 

JRA-55; Kobayashi et al. 2015 ） 、 COBE-SST

（Centennial in situ Observation-Based Estimates of 

Sea Surface Temperature and marine meteorological 

variables; Ishii et al. 2005）から、気象庁第 3 次長期再

解 析 （ Japanese Reanalysis for Three Quarters of a 

Century; JRA-3Q; 気象庁 2021 及び気象庁 2022）、

COBE-SST2 （ COBE-SST version 2; Hirahara et al. 

2014）と MGDSST（Merged Satellite and In-situ Data 

Global Daily SST; 栗原ほか, 2006）に切り替える予定

である（なお、3.3.4 項(3)に示す SST 長期変化傾向及

び太平洋十年規模振動（PDO）関連のプロダクトにつ

いては、気象庁が年 1 回実施している海洋の健康診

断（年診断）に合わせて、令和 5 年 2 月に切り替えた）。

このうち、本節では後者の SST データセット切り替えに

関連して、2 つの SST データセットの使い分けや、エ

ル ニ ー ニ ョ ／ ラ ニ ー ニ ャ 現 象 （ El Niño–Southern 

Oscillation; ENSO）、インド洋ダイポールモード現象

（Indian Ocean Dipole Mode; IOD）に関連する指数・

発生期間等の海洋プロダクトが、これまでとどのように

変わるのかについて解説する。 

 まず 3.3.2 項において、2 つの SST データセットの仕

様（概略）を述べ、3.3.3 項で各 SST データセットの使

い分けについて解説する。続いて 3.3.4 項でこれまで

の海洋プロダクトとの比較を示し、最後に 3.3.5 項でま

とめる。 

 

3.3.2 SST データセットの仕様（概略） 

 前述の通り、SST データセットには COBE-SST2 と

MGDSST を組み合わせて使用する。具体的な使い分

けについては後述するとして、ここではまず各々のデ

ータセットの仕様（概略）について述べる。 

                                                           
1 南 敦、西村 明希生、佐藤 大卓（現 沖縄気象台） 

COBE-SST2 は、COBE-SST の後継となるもので、

現場観測をベースとした全球 SST データセットである。

水平解像度は 1 度×1 度、1850 年以降の非常に長

い期間のデータが提供されている。現場観測には、

International Comprehensive Ocean and Atmosphere 

Data Set（ICOADS） release 2.5（Woodruff et al. 2011）

が用いられているほか、1997 年以降には、気象庁が

現 業 的 に 取 得 している全 球 通 信 システム（ Global 

Telecommunication System; GTS）の通報値も使用さ

れている。また、日本近海では水産庁により蓄積され

た観測データ（Tomosada 1982）も併用されている。

COBE-SST2 の日平均解析値は、SST の長期トレンド、

年々変動及び日変動の 3 成分の和で与えられており、

このうち長期トレンド成分と年々変動成分は経験直交

関数（Empirical Orthogonal Function; EOF）パターン

が基になって計算されている。EOF パターンの定義に

は衛星観測による SST データも用いられているが、

SST 解析の均質性確保のため、最終的なプロダクトに

は現場観測のみが使用されている。解析手法の詳細

は Hirahara et al.（2014）を参照されたい。 

MGDSST は、現場観測に加えて衛星観測も用いた、

水平解像度 0.25 度×0.25 度の高解像度全球 SST デ

ータセットである。衛星観測も使用していることから、

COBE-SST2 と比べてデータ期間が短く、提供期間は

1982 年以降である。現場観測には、GTS の通報値の

ほか、官庁、大学等の関係機関から提供されたデー

タも使用されている。また衛星観測には、米国海洋大

気 庁 （ NOAA ） の 衛 星 や 欧 州 気 象 衛 星 機 関

（EUMETSAT）が運用する衛星（MetOp）に搭載され

た 赤 外 放 射 計 （ Advanced Very High Resolution 

Radiometer; AVHRR）、米国国防省と米国航空宇宙

局（NASA）が運用する衛星（Coriolis）や宇宙航空研

究開発機構（JAXA）が運用する衛星（GCOM-W1）に

搭 載 さ れ た マ イ ク ロ 波 放 射 計 （ 各 々 WINDSAT 、

Advanced Microwave Scanning Radiometer-2（AMSR-

2））から得られた SST データが使用されている。加え

て、2002 年 5 月から 2011 年 11 月 5 日までは、NASA

の衛星（Aqua）に搭載されたマイクロ波放射計（AMSR 
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for Earth Observing System; AMSR-E）による SST デ

ータが使われている。なお、赤外線を用いる AVHRR

では、雲があるとその下の SST を測ることができないが、

マイクロ波を使った AMSR-E 等では雲の有無にかか

わらず SST が観測できる利点がある。これらの SST デ

ータは、時空間解像度が各々異なることから、各デー

タを時空間方向にいくつかの成分に分割した上で最

適 内 挿 法 を 適 用 し 、 最 後 に 各 成 分 を 結 合 し て

MGDSST が作成されている。詳細は、栗原ほか（2006）

を参照されたい。 

 

3.3.3 SST データセットの使い分け 

 3.3.2 項から、各 SST データセットの特性を改めてま

とめると以下の通りである。 

 COBE-SST2 は、現場観測ベースのデータセット

で、水平解像度が 1 度×1 度であるものの、1850

年以降の 150 年以上にわたる非常に長い期間に

わたって均質なデータが利用可能である。 

 MGDSST は、現場観測に加えて衛星観測も活

用することにより、水平解像度が 0.25 度×0.25 度

と高分解能で解析精度も高いものの、データ期

間が 1982 年以降と短い。 

また、これらの SST データセットは、大気循環場の解

析で活用する JRA-3Q の下部境界条件としても使用さ

れている。すなわち、1985 年 5 月までは COBE-SST2

が、1985 年 6 月以降は MGDSST が各々用いられて

いる。これは、MGDSST が 1980 年代前半に低緯度域

を中心に高温バイアスを持つこと等による。こうした運

用面との整合性も踏まえつつ、各 SST データセットの

メリット・デメリットを考慮し、以下の通り使い分けること

とした。 

I. 年スケール程度までの海況監視においては、解

析精度を優先するとともに、JRA-3Q との整合も

考慮し、1985 年 5 月までは COBE-SST2、1985

年 6 月以降は MGDSST を用いる。 

※1 平年偏差や規格化偏差の計算においては

同一のデータセットを用いる。従って、MGDSST

と COBE-SST2 の両方の平年値を作成し、期間

に応じて使い分ける。 

※2 ENSO 等の監視指数の計算においても、実

況値と基準値で同一のデータセットを用いる。従

っ て こ れ ら 監 視 指 数 の 計 算 に お い て は 、

MGDSST のみで基準値が作成できるようになる

2015 年 6 月以降は MGDSST を用い、2015 年 5

月以前は COBE-SST2 を用いる。 

II. 年スケールを超える現象の監視、具体的には十

年規模変動や長期変化傾向の監視については、

長 期 間 に わ た る デ ー タ の 均 質 性 を 優 先 し て

COBE-SST2 を使用する。 

ここで I.※1 については、平年値をいずれかの SST

データセットで作成したものに統一することも考えられ

るが、MGDSST と COBE-SST2 には、海域や月によっ

て、平年値や年々変動の大きさに無視できない差が

見られ、特に IOD 監視海域（第 3.3-1 表）でその差が

明瞭に見られた（図略）。このため、異なるデータセット

から平年偏差等を求めることは適切ではないと考えら

れ、同一のデータセットを用いることとした。I.※2 につ

いては、まず「基準値」について補足する。SST の基

準値とは、エルニーニョ監視海域（5˚S-5˚N、150˚W-

90˚W）、西太平洋熱帯域（Eq.-15˚N、130˚E-150˚E）、

インド洋熱帯域（20˚S-20˚N、40˚E-100˚E）及び IOD 監

視海域（西極：10˚S-10˚N、50˚E-70˚E、東極：10˚S-Eq.、

90˚E-110˚E）の SST の変動を評価するために設定した

基準の値である（監視海域の詳細は第 3.3-1 表参照）。

気候分野では変動を評価するための基準として主に

平年値（気象庁では、西暦年の 1 の位が 1 の年から

続く 30 年間の平均値と定義。2022 年現在では、1991

年～2020 年から平年値を作成。）が用いられるが、平

年値からの差で監視指数を求めると、ENSO 等より長

い時間スケールの SST の変動や地球温暖化による長

期変化傾向（トレンド）等の影響により、ENSO 等の現

象を適切に評価できない。このため、「基準値」からの

差で監視指数を求めることにより、トレンド等の影響を

取り除いている。エルニーニョ監視海域については、

月別に前年までの 30 年間の海面水温を平均した値

を基準値とし、西太平洋熱帯域、インド洋熱帯域及び

IOD 監視海域については、月別に前年までの 30 年

間の海面水温のトレンドを直線で近似し、その直線を

延長して得られた値を基準値としている。このため、基
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準値の作成には前年までの 30 年間のデータが必要と

なることから、基準値を使用する ENSO 等の監視指数

の計算においては、MGDSST のみで基準値が作成で

きるようになる 2015 年 6 月以降は MGDSST を、2015

年 5 月以前は COBE-SST2 を用いる。 

 

 
第 3.3-1 表 ENSO、IOD 等の監視海域 

監視海域名 監視指数 計算領域 備考 

エ ル ニ ー ニ ョ 監

視海域 

NINO.3 5˚S-5˚N、150˚W-90˚W 

（第 3.3-1 図(a)参照） 

ENSO 発生の定義に使用。 

月別に前年までの 30 年間の SST を平均した

値を基準値として、監視指数（実況値－基準

値）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）となった場合を、エル

ニーニョ現象（ラニーニャ現象）と定義。なお、

SST は左記計算領域で領域平均する。 

西太平洋熱帯域 NINO.WEST Eq.-15˚N、130˚E-150˚E 

（第 3.3-1 図(a)参照） 

ENSO に関連する西太平洋熱帯域の海洋監視

に使用。 

月別に前年までの 30 年間の SST のトレンドを

直線で近似し、その直線を延長して得られた値

を NINO.WEST の基準値として、実況値と基準

値との差が+0.15°C 以上（−0.15°C 以下）の場

合、高い（低い）と定義。なお、SST は左記計算

領域で領域平均する。 

インド洋熱帯域 IOBW 20˚S-20˚N、40˚E-100˚E 

（第 3.3-1 図(a)参照） 

ENSO に関連するインド洋熱帯域の海洋監視

に使用。 

月別に前年までの 30 年間の SST のトレンドを

直線で近似し、その直線を延長して得られた値

を IOBW の基準値として、実況値と基準値との

差が+0.15°C 以上（−0.15°C 以下）の場合、高

い（低い）と定義。なお、SST は左記計算領域

で領域平均する。 

IOD 監視海域 WIN（西極） 10˚S-10˚N、50˚E-70˚E 

（第 3.3-1 図(b)参照） 

IOD 発生の定義に使用。 

各海域の月別 SST の前年までの 30 年間から

計算したトレンドを外挿して得られた値を基準

値として、DMI（Dipole Mode Index）の 3 か月移

動平均値が 6～11 月の間で 3 か月以上続けて

+0.4°C 以上（−0.4°C 以下）となった場合を正

（負）のインド洋ダイポールモード現象と定義。 

ここで、DMI = WIN – EIN であり、WIN、EIN

は各々の海域で領域平均した実況値と基準値

との差。 

EIN（東極） 10˚S-Eq.、90˚E-110˚E 

（第 3.3-1 図(b)参照） 
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第 3.3-1 図 ENSO、IOD 等の監視海域 
（a）エルニーニョ監視海域、西太平洋熱帯域、インド洋熱帯域の監視海域、（b）IOD の監視海域を示す。 

 

3.3.4 海洋プロダクトの比較 

 本項では、COBE-SST2 及び MGDSST の使用によ

り、これまでの海洋プロダクトがどう変わるのか示す。 

(1) SST 平年値、標準偏差 

まず、現平年値期間（1991 年～2020 年）における

COBE-SST2 または MGDSST と COBE-SST の平年値

の差、標準偏差の比（各季節を代表して 1、4、7、10

月）を各々第 3.3-2 図、第 3.3-3 図に示す。COBE-

SST2 と COBE-SST の差は、いずれの季節でも熱帯域

では±0.2℃程度以内に収まっており、両者の違いは

大きくない（第 3.3-2 図(a)(c)(e)(g)）。他方で、南北両

半球高緯度帯の海氷域付近では比較的大きな差が

みられ、場所によっては±1℃以上異なる領域もある。

こうした領域は、標準偏差（年々変動）の比も大きく異

なっている（第 3.3-3 図(a)(c)(e)(g)）。COBE-SST2 で

は COBE-SST と同様に、海氷密接度を用いた統計的

関係式により海氷域の SST を推定しているが、COBE-

SST2 では海面塩分濃度の違いによって結氷温度が

異なる効果も新たに考慮されており（Hirahara et al. 

2014）、こうした関係式の違いが差として現れていると

考えられる。 

MGDSST と COBE-SST の差は、熱帯域においては

±0.2℃程度以内に概ね収まっているものの、部分的

にはやや大きな差が見られる（第 3.3-2 図(b)(d)(f)(h)）。

例えば、MGDSST は COBE-SST と比べて、1 月には

マレー半島付近で、4 月にはソマリア沖やベンガル湾

で高温傾向が見られ、7 月にはインドネシア付近で低

温傾向が見られる。特に北半球の夏～秋にかけては、

IOD 監視海域の西及び東極で各々高温、低温傾向と

なっている（第 3.3-2 図(f)(h)）。これらの領域では、標

準偏差も COBE-SST と比べて大きくなっており（第

3.3-3 図(f)(h)）、MGDSST では平年値期間（1991 年

～2020 年）において、正の IOD 的な SST パターンが

強めに出やすくなっている可能性を示唆している。ま

た中緯度帯では、黒潮続流域等でやや大きな差のパ

ターンが現れており、標準偏差比も大きい。この違い

は、両者の空間解像度の違いに起因するものと思わ

れる。南 北 両 半 球 高 緯 度 帯 の海 氷 域 付 近 では、

MGDSST も COBE-SST との差や標準偏差比が大きく

異なっている。MGDSST も COBE-SST/COBE-SST2 と

同じく海氷域の SST を統計的関係式から推定してい

ることから、この関係式の違いに起因する差であると考

えられる。 

以上、現平年値期間（1991 年～2020 年）における

COBE-SST2/MGDSST と COBE-SST の違いについて

述べたが、年程度までの海況監視においては、この

(a) 

(b) 
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期間では（監視指数の計算を除いて）MGDSST のみ

を使用し、COBE-SST2 は使用しない。年程度までの

海況監視において、COBE-SST2 は 1985 年 5 月以前

に使用することから、少し前の年代（1961 年～1990 年）

における COBE-SST2 と COBE-SST の違いについて

も簡単に触れておく。 

第 3.3-4 図に、1961 年～1990 年の 30 年間平均の

COBE-SST2 と COBE-SST の差、及びこの期間で計

算した両 SST データセットの標準偏差比（COBE-

SST2/COBE-SST）を示す。30 年間平均の差は、南北

両半球の高緯度域を除いて全体的に COBE-SST2 は

COBE-SST よりも低温傾向となっている。COBE-SST2

では、1970 年代後半～1990 年代に主流となっていた

船舶のエンジン室採水（Engine Room Intake; ERI）に

よる水温観測に正バイアスを仮定して SST 観測値を

下げるという補正を新たに取り入れており（Hirahara et 

al. 2014）、この効果が現れていると考えられる。また

COBE-SST2 は、太平洋中・東部の赤道付近で低温

傾向がやや強く見られ、標準偏差もやや大きくなって

いる。南北両半球の高緯度帯では、この年代におい

ても両 SST データセットの差及び標準偏差比は大き

い。 
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第 3.3-2 図 COBE-SST2/MGDSST と COBE-SST の平年値の差 
左列は COBE-SST2 と COBE-SST の平年値（1991～2020 年平均）の差を、右列は MGDSST と COBE-SST の平年値の

差を示す。（a,b）1 月、（c,d）4 月、（e,f）7 月、（g,h）10 月。なお、MGDSST（0.25 度×0.25 度）は 1 度×1 度格子に格子重み

付きで内挿後、COBE-SST と比較した。 
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第 3.3-3 図 COBE-SST2/MGDSST と COBE-SST の標準偏差比 
左列は COBE-SST2 と COBE-SST の平年値期間（1991～2020 年）の標準偏差比（COBE-SST2/COBE-SST）を、右列は

MGDSST と COBE-SST の平年値期間の標準偏差比（MGDSST/COBE-SST）を示す。（a,b）1 月、（c,d）4 月、（e,f）7 月、

（g,h）10 月。なお、MGDSST（0.25 度×0.25 度）は 1 度×1 度格子に格子重み付きで内挿後、COBE-SST と比較した。 
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第 3.3-4 図 COBE-SST2 と COBE-SST の 30 年間平均の差、標準偏差比（1961 年～1990 年） 
左（右）列は COBE-SST2 と COBE-SST の 1961～1990 年平均値の差（標準偏差比：COBE-SST2/COBE-SST）を示す。

（a,b）1 月、（c,d）4 月、（e,f）7 月、（g,h）10 月。 
 

(2) ENSO 及び IOD 発生期間 

続いて、COBE-SST2、MGDSST を使用した場合の

ENSO や IOD の発生期間等がどのように変わるのか

を示す。 

ア ENSO 
 NINO.3 指数の時系列と ENSO 発生期間の比較を

第 3.3-5 図に示す。NINO.3 指数の時系列について

は、ほぼ同じような変動を示しているが、ENSO のイベ

ント発生期間、特に ENSO のイベント判定には若干の

違いが見られる。すなわち新プロダクトでは、2005/06

年のラニーニャ現象が無くなり 1979/80 年及び 1993

年のエルニーニョ現象が加わっており、ラニーニャ現

象が減り、エルニーニョ現象が増えるという系統的な

変化が見られる。 

 この系統的な変化は COBE-SST と COBE-SST2 の

差に由来するものであるが、特に 1993 年や 2005/06

年の ENSO イベント判定の変化は、1970 年代後半～

1990 年代に主流となっていた ERI 観測の正バイアス

補正や、2000 年代以降の漂流ブイによる観測の増加

に伴い、COBE-SST と COBE-SST2 の差が小さくなっ

たことが関係している可能性がある。つまり、第 3.3-6

図に示す通り、ERI 観測が主流だった年代の SST を
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基準値に用いる期間では、より低温傾向のある

COBE-SST2 による基準値からの差として NINO.3 指

数が算出されるため、これまで使用していた COBE-

SST によるものより NINO.3 指数が大きくなる傾向があ

り、エルニーニョ現象の発生が判定されやすくなって

いる可能性が示唆される。 

 なお、切り替え後のデータでラニーニャ現象と判定さ

れなくなった 2005/06 年の冬は、日本海側で記録的

な大雪が観測された平成 18 年豪雪が発生した年で

あり、新たにエルニーニョ現象と判定された 1993 年の

夏は、北日本～西日本にかけて、低温・多雨・日照不

足の大冷夏となった年であることに触れておく。 

 

 
第 3.3-5 図 NINO.3 指数（℃）と ENSO 発生期間の新旧比較 
折線は月平均値、滑らかな太線は 5 か月移動平均値を示す。エルニーニョ現象の発生期間を赤で、ラニーニャ現象の発

生期間を青で、それぞれ陰影で示す。（a）旧プロダクト、（b）新プロダクト。（a）、（b）の間でイベント発生の有無が一致しな

い箇所を緑色の四角でマークした。 
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第 3.3-6 図 NINO.3 海域における COBE-SST2 と COBE-SST の差の経年変化（℃） 
灰色線は月平均値、赤線は 13 か月移動平均値を示す。（a）NINO.3 海域で平均した COBE-SST2 と COBE-SST の差。

（b）COBE-SST2 と COBE-SST の基準値の差。 
 

イ IOD 
次に、DMI 指数の時系列と IOD 発生期間の比較

を第 3.3-7 図に示す。IOD 現象を発見した Saji et al.

（1999）が挙げた主要な正の IOD イベント（1961 年、

1967 年、1972 年、1982 年、1994 年、1997 年）は、い

ずれもイベント発生と判定されているが、第 3.3-5 図の

ENSO の場合と異なり、全体的にイベント判定の差異

が多い。1950 年代や 1980 年代は負のイベント判定

が減少する一方、1990 年～2000 年代は負のイベント

が増え、また 2010 年代後半は正のイベントが増えて

おり、ENSO の場合と比べると系統的な変化傾向が見

られない。なお、1950 年～2022 年までのイベント判定

数は、負の IOD は 17 から 14 に減少し、正の IOD は

14 で同じである。 

イベント判定の変化要因をより詳細にみるため、第

3.3-1 式の通り DMI 指数を実況部分と基準値部分に

分解し※、各々の成分の SST データセット間の差を

示したものを第 3.3-8 図に示す。 

≣ − − −  

= ( − ) + −  

・・・（第 3.3-1 式） 

ここで、 、 は各々、西極、東極の領域平

均から求めた実況値、 、 は各々、西極、

東極の領域平均から求めた基準値を示し、 −
を実況成分、 − を基準値成分と

呼ぶこととする。 

※基準値は、各海域の月別 SST の前年までの 30 年

間から計算したトレンドを外挿して得られた値であり、

前年までの実況値とは関係があることに注意 

基準値成分は、1950 年代半ばから 1970 年代半ば

にかけて負の値（新プロダクト（この年代では COBE-

SST2 使用）は旧プロダクト（COBE-SST 使用）に比べ

て小さい値）となっており、DMI 指数が小さくなる方向

に寄与している。逆に、1980 年代は DMI 指数がやや

大きくなる方向に、2000 年代はやや小さくなる方向へ

寄与しており、十年規模で変動しているようにも見え

る。他方、2010 年代半ばから基準値成分の負の値が

かなり明瞭になる。これは、2015 年 6 月以降は

COBE-SST2 ではなく MGDSST に基づいて基準値成

分が計算されていることで、不連続な変化が現れてい

ると考えられる。ただ、こうした基準値成分の変化傾向

は、第 3.3-7 図に見られる IOD イベント判定の変化と

は必ずしも一致していない。 

実況成分は、1960 年前後には正から負の値になる

傾向が見られるが、多くの年代でゼロ線付近を短期間

に変動している。新プロダクトで、正/負の IOD イベン

ト判定がなくなった（加わった）箇所では、実況成分が

負/正（正/負）の値を取っているが、そのほとんどは一

時的な変化である。2010 年代後半には、正の値が明

瞭に見られ、第 3.3-2 図(f)(g)に見られる変化パターン

（インド洋熱帯域西部で正、東部で負）とも整合する

が、2020 年代に入るとこの傾向は不明瞭となる。この
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ように、実況成分も系統的な変化傾向を示しているわ

けではなく、DMI 指数の時系列の比較からは、IOD イ 

ベント判定の変化を単純に説明することは難しいこと

が分かる。 

 

 
第 3.3-7 図 DMI 指数（℃）と IOD 発生期間の新旧比較 
折線は月平均値、滑らかな太線は 3 か月移動平均値を示す。正の IOD 現象の発生期間を赤で、負の IOD 現象の発生

期間を青で、それぞれ陰影で示す。エルニーニョ現象（ラニーニャ現象）と同時に発生していた正（負）の IOD 現象の発生

期間には、陰影に加えハッチを施してある。（a）旧プロダクト、（b）新プロダクト。（a）、（b）の間でイベント発生の有無が一致

しない箇所を緑色の四角でマークした。 
 

第 3.3-8 図 新旧プロダクトにおける DMI 指数成分の差 
DMI 指数の差（COBE-SST2/MGDSST－COBE-SST(他成分も同じ); 黒線）、実況成分の差（赤線）、基準値成分の差

（青線）で、いずれも 3 か月移動平均の値。赤線と青線の和が黒線に一致する。水色破線（水色塗りつぶし）の四角は、旧

プロダクトから新プロダクトへの変更に伴って負の IOD イベントが無くなった（新たに加わった）箇所、橙色破線（橙色塗りつ

ぶし）の四角は、旧プロダクトから新プロダクトへの変更に伴って正の IOD イベントが無くなった（新たに加わった）箇所を示

す。なお、新プロダクトでは 2015 年 5 月までは COBE-SST2、2015 年 6 月以降は MGDSST を使用し、旧プロダクトでは

全期間 COBE-SST を使用している。図下方の黒（緑破線）矢印は、新プロダクトにおいて COBE-SST2（MGDSST）を使用

している期間を示す。 
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続いて IOD 現象が発生する北半球夏～秋にかけ

ての期間で、DMI、WID、EID 指数の年々変動が新

旧プロダクトでどのように変わるかを確認するため、

COBE-SST、COBE-SST2、MGDSST それぞれを用い

て 1991 年～2020 年の標準偏差を比較したものを第

3.3-9 図に示す。ここで、これらの IOD 監視指数は前

30 年間のトレンド成分からのずれで定義されるが、こ

の定義では、MGDSST を用いた場合では 2015 年以

降の 6 年分程度と十分なサンプルが得られないことか

ら、ここでは平年値期間（1991 年～2020 年）のトレン

ドからのずれで代用した。このようにして算出した DMI

は、IOD が最盛期を迎える 9 月～11 月において、

MGDSST に基づくものは COBE-SST や COBE-SST2

のものに比べて年々変動が約 30%大きかった（第

3.3-9 図(a)）。西極では 3 つのデータセットで変動の

大きさにほぼ差が無いが、東極では MGDSST による

ものの変動が他のものに比べて大きく（第 3.3-9 図

(b)(c)）、第 3.3-2 図(b)(d)(f)(g)のインド洋熱帯域東部

付近で標準偏差が大きくなる傾向と整合的である。こ

こで DMI の分散は、 

（DMI の分散）＝（西極の分散）＋（東極の分散）－

（西極と東極の共分散）×2   ・・・（第 3.3-2 式） 

と分解できる。このように分解した各成分の寄与を 8～

10 月を例に見てみると、DMI の分散に占める割合は

いずれのデータセットでも東極の分散が最も大きく、

COBE-SST によるものでは 59%、COBE-SST2 では

56%であるのに対し、MGDSST では 67%で他の 2 つ

に比べて割合が大きかった。次に大きいのは共分散

の項で、いずれのデータセットでも約 25%である。西

極の分散の占める割合は、COBE-SST によるもので

は 13%、COBE-SST2 では 18%だが、MGDSST では

9%だった。従って、DMI の変動の大きさの違いは東

極の変動の大きさの違いに由来すると考えられる。 

 以上のように、IOD イベントの判定には新旧プロダク

ト間で差異が多く見られたが、ENSO のような系統的

な変化は見られず、DMI 指数の時系列の比較からは

その要因の説明は困難であった。他方で、DMI 指数

の年々変動の大きさは、北半球夏～秋の期間におい

て、MGDSST を使用した場合に旧プロダクトと比べて

大きくなる傾向が確認され、これには東極の変動度の

違いが寄与していると考えられた。DMI 指数の変動

が大きくなることは、現行の IOD 現象の定義では、今

後 IOD 現象のイベント判定数が増える可能性を示唆

している。この点は、数事例ではあるものの、2017 年、

2018 年の正の IOD が新たにイベント判定されたことと

は整合的であり、今後の動向は注視する必要がある。 

 

 

 

第 3.3-9 図 1991-2020 年のトレンドからのずれで定義

した 3 か月平均 IOD 監視指数の年々変動の大きさ（℃）

青： COBE-SST、赤： COBE-SST2 、緑： MGDSST。（ a）

DMI、（b）西極、（c）東極。 
 

(3) SST 長期変化傾向及び PDO 関連プロダクト 

 全球平均 SST、太平洋、大西洋等の各海域平均の

SST の長期変化傾向や、PDO 関連のプロダクトにお

いては、長期間にわたるデータの均質性を優先して

COBE-SST2 を使用するため、以下では COBE-SST
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と COBE-SST2 を使用した場合の新旧プロダクトの違

いを示す。 

ア 長期変化傾向 

 COBE-SST と COBE-SST2 それぞれを用いた SST

の長期変化傾向のプロダクトを第 3.3-10 図～第 3.3-

12 図及び第 3.3-2 表に示す。全球及び各海域平均の

SST 長期変化傾向は新旧プロダクト間で差は見られる

ものの、概ね特徴は類似している（第 3.3-10 図、第

3.3-11 図）。平面で見た SST の昇温トレンドは、海氷

域を除き、概ね COBE-SST2 の方が COBE-SST よりも

大きく、特に南太平洋、南インド洋、南大西洋での両

データ間の違いが大きい（第 3.3-12 図、第 3.3-2 表）。

この COBE-SST2 の全球平均 SST の昇温トレンドは

Extended Reconstructed Sea Surface Temperature, 

version 3b（ERSST.v3b; Smith et al. 2008）や Hadley 

Centre Sea Surface Temperature（HadSST3; Kennedy 

et al. 2011）といった諸外国の SST データセットから算

出した値とよく一致することが Hirahara et al.（2014）に

よって報告されている。 

 

 
第 3.3-10 図 全球、北太平洋、南太平洋平均の年平均海面水温平年差の経年変化（1891～2022 年） 
（a,b）全球平均、（c,d）北太平洋平均、（e,f）南太平洋平均海面水温平年差の経年変化。左列が COBE-SST、右列が

COBE-SST2 によるもの。各年の値を黒い実線、5 年移動平均値を青い実線、変化傾向を赤い実線で示す。 
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第 3.3-11 図 北大西洋、南大西洋、インド洋平均の年平均海面水温平年差の経年変化（1891～2022 年） 
（a,b）北大西洋平均、（c,d）南大西洋平均、（e,f）インド洋平均海面水温平年差の経年変化。左列が COBE-SST、右列が

COBE-SST2 によるもの。各年の値を黒い実線、5 年移動平均値を青い実線、変化傾向を赤い実線で示す。 
 

 
第 3.3-12 図 年平均海面水温の長期変化傾向（℃/100 年） 
1891～2022 年の期間から算出した変化傾向を示す。黒色のドットで示した領域は、変化傾向が信頼水準 95%で統計的

に有意であることを示す。（a）が COBE-SST、（b）が COBE-SST2 に基づく。 
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第 3.3-2 表 各海域の 100 年あたりのトレンド 
各海域の範囲は図を参照。 

 COBE-SST 

（℃/100 年） 

COBE-SST2 

（℃/100 年） 

COBE2/COBE ト

レンド比（%） 

全球 0.56 0.60 107 

北太平洋 0.56 0.62 111 

南太平洋 0.47 0.54 115 

北大西洋 0.66 0.66 100 

南大西洋 0.72 0.82 114 

インド洋 0.62 0.70 113 

 

 

イ PDO 関連プロダクト 

 次に COBE-SST と COBE-SST2 それぞれを用いた

PDO 指数時系列と SST 偏差パターンを第 3.3-13 図

に示す。PDO 指数は、現行同様、北太平洋の 20°N

以北における月毎の SST 偏差（1901 年から 2000 年

までの平均値に対する差）に対して EOF 解析を行い、

その第 1 モードの時係数で定義してある。ただし、地

球温暖化の影響を取り去るため、EOF 解析を行う前に

それぞれの地点の月平均 SST 偏差から全球平均

SST 偏差を除いてある。第 3.3-13 図(a)(b)の PDO 指

数の時系列を比較すると、両者でほぼ同じような変動

を示していることが分かる。PDO 指数に回帰した SST

偏差パターンは、COBE-SST2 を用いた場合、中・東

部太平洋熱帯域に見られる ENSO 発生時に見られる

ような SST パターンの構造がややシャープになるが、

COBE-SST によるものとの本質的な差は見られない。 

次に、PDO に次ぐ変動モード（EOF 第 2 モード）で

あ る NPGO （ North Pacific Gyre Oscillation; Di 

Lorenzo et al. 2008）についても、COBE-SST と COBE-

SST2 それぞれを用いた NPGO 指数時系列と SST 偏

差パターンを第 3.3-14 図に示す。こちらも同様に両

SST データ間で本質的な差は見られない。 
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第 3.3-13図 PDO指数（上段）と PDO指数に回帰した SST偏差パターン（下段） 

上段：年平均した PDO 指数の時系列。赤線が年平均値、青線はその 5 年移動平均を表す。また、月毎の指数を灰色の

棒グラフで示している。 

下段：PDO 指数に対する SST（℃）の回帰係数。統計期間は 1901 年 1 月～2000 年 12 月。 

（a）が COBE-SST、（b）が COBE-SST2 に基づく。 

 

 
第 3.3-14図 NPGO指数（上段）と NPGO指数に回帰した SST偏差パターン（下段） 

上段：年平均した NPGO 指数の時系列。赤線が年平均値、青線はその 5 年移動平均を表す。また、月毎の指数を灰色の

棒グラフで示している。 

下段：NPGO 指数に対する SST（℃）の回帰係数。統計期間は 1901 年 1 月～2000 年 12 月。 

（a）が COBE-SST、（b）が COBE-SST2 に基づく。 
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3.3.5 まとめ 

 本項では、令和 5 年 5 月（一部プロダクトは令和 5

年 2 月）以降に気候系監視プロダクトに使用する 2 つ

の SST データセット（COBE-SST2 及び MGDSST）の

仕様（概略）とその使い分け、そして新旧プロダクトの

違いについて解説した。新旧プロダクトの違いについ

て、主な結果は以下のとおりである。 

 現平年値期間（1991 年～2020 年）において、熱帯

域では COBE-SST2 と COBE-SST との差は大きくない

ものの、MGDSST との間にはインド洋等で比較的大き

な差や変動度（標準偏差）の違いが見られた。COBE-

SST2、MGDSST ともに南北両半球高緯度帯の海氷

域付近で COBE-SST との差や変動度の違いが大きく、

これは、海氷域における SST の推定手法の違いが現

れているものと考えられる。そのほか MGDSST では、

COBE-SST と比べて解像度が増したことによると思わ

れる差も見られた。また、1961 年～1990 年の期間で

は、COBE-SST2 は COBE-SST と比べて全体的に低

く、SST 観測手法のバイアス補正の効果と考えられた。 

 ENSO 及び IOD 関連のプロダクトについては、

ENSO 発生のイベント判定には旧プロダクトと比べてラ

ニーニャ現象が減り、エルニーニョ現象が増えるという

系統 的な変化が見られた。この一部には、COBE-

SST2 で取り入れられた SST 観測手法のバイアス補正

が影響していると考えられる。IOD 発生のイベント判定

には ENSO のような系統的な変化は見られず、DMI

指数の時系列の比較からはその要因の説明は困難

だった。他方で、MGDSST を使用した DMI 指数の北

半球夏～秋における年々変動は、東極の変動度の大

きさの違いに起因して COBE-SST を使用した場合より

30%程度大きく、新プロダクトにおいて近年新しく正の

IOD イベント判定が加わった（IOD イベント判定が増

加した）こととは整合的だった。このことは、現行の IOD

現象の定義では、今後 IOD 現象のイベント判定数が

増える可能性を示唆しており、今後の動向を注視する

必要がある。 

 COBE-SST2 を使用する SST の長期変化傾向や

PDO 関連プロダクトには、新旧プロダクトの間で本質

的な違いは見られなかった。 
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