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エルニーニョ / ラニーニャ現象の監視予測業務

紹　介

　要　　旨

　エルニーニョ / ラニーニャ現象は大気の南方振動と関係した大気海洋結合系

の現象であり，世界の天候に大きな影響を及ぼす．気象庁で実施しているエル

ニーニョ監視予測業務について，その背景や歴史を説明するとともに，監視予

測業務や国際協力の取組を紹介する．
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1.　はじめに

エルニーニョ / ラニーニャ現象は，熱帯太平洋

の大気海洋の変動であるが，その変動は主に大気

大循環を介してその他の熱帯域，さらには中緯度

から高緯度へと全球に伝わる．このため，エルニ

ーニョ現象の影響は，日本の天候を含む世界の天

候に影響を及ぼす．また，エルニーニョ現象は半

年から 1 年程度持続する現象であるため，世界の

天候への影響も季節から年の規模で続くこととな

り，世界各国の社会活動，経済活動に大きな影響

を与える．このように，エルニーニョ現象は，季

節から年の規模の世界の気候予測の重要な判断材

料となるため，気象庁ではエルニーニョ現象に伴

う大気海洋状態の監視と予測を行ってきた．

日本では，エルニーニョ（ラニーニャ）現象と

聞くと冷夏（暑夏）や暖冬（寒冬）が思い浮かぶ

ほど世の中に広く知られ，日本や世界の天候状況

や季節予報の解説にも利用されている．1949 ～

2015 年の期間で気象庁が同定したエルニーニョ

現象は 15 回あるが，一つとして同じ現象はなく，

時代によってその特徴が変化することも知られる

ようになってきた．本稿では，気象庁でエルニー

ニョ / ラニーニャ現象の監視予測業務を行うよう

になった背景や気象庁におけるエルニーニョ現象

の監視予報業務の歴史を簡単にまとめるととも

に，気象庁のエルニーニョ監視予測業務や監視予

測に関する国際協力の取組について紹介する．

2.　エルニーニョ現象と天候への影響

この章では，歴史的な経緯を踏まえて，エルニ

ーニョ現象が知られるようになった背景と特徴及

び天候への影響について紹介する．

2.1　エルニーニョ /ラニーニャ現象とは

エルニーニョ現象は，数年に一度，太平洋赤

道域の日付変更線付近から南米沿岸にかけての海

面水温が通常よりも高くなり，その状態が半年か

ら 1 年半程度続く現象である．ラニーニャ現象

は，エルニーニョ現象とは逆に同じ海域の海面水

温が通常より低くなる現象である．「エルニーニ

ョ」という言葉は，毎年クリスマスの頃になると

ペルー北部沿岸に北からの暖流が現れて漁が休み
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になることから，沿岸の漁民がこの暖流のことを

El Niño（スペイン語で幼子イエス・キリストの意）

と呼んだことに由来する．ペルー沿岸で年末に起

こる季節的なエルニーニョと太平洋熱帯規模で数

年に一度発生する海面水温の上昇を区別するため

に後者をエルニーニョ現象と呼んでいる．ラニ

ーニャ現象は La Niña（スペイン語で女の子の意）

に由来し，1985 年に米国の海洋学者の George 
Philander がエルニーニョ現象の逆側の位相に当

たる現象の名前として提唱したことにより定着し

た（Philander, 1985）．エルニーニョ / ラニーニャ

現象は，海洋の側から現象を捉えた場合の呼称で

ある．

大気の側では，太平洋熱帯域の海面気圧が下

がる（上がる）とインド洋熱帯域の海面気圧が

上がる（下がる）という，太平洋とインド洋ま

たはインドネシア付近の間でシーソーのように

変動する現象がエルニーニョ / ラニーニャ現象の

発見よりも半世紀以上前の 1897 年に知られてお

り，南方振動（the Southern Oscillation）と呼ばれ

ていた（Walker and Bliss, 1932）．この南方振動の

指標としてはオーストラリアのダーウィンと南太

平洋ポリネシアのタヒチとの間の気圧差の変動

を用いるのが現在では一般的である．Walker and 
Bliss（1932）の調査は，インドにおける 1877 年

や 1899 年の干ばつによる凶作を契機として始め

られたインドモンスーンの予測に取り組んだ結果

であるが，海洋との関係については示されていな

い．後に南方振動はペルー沖の大気の高気圧性循

環の強弱及びペルー沿岸で毎年 12 月頃に起こる

エルニーニョの強弱と関係のあることが見出され

る（Schell, 1965）．
大気の南方振動と海洋のエルニーニョ現象の関

係を明らかにしたのが Bjerknes（1966,1969）であ

る．Bjerknes（1966）は，1957 ～ 1958 年の国際

地球観測年（IGY: International Geophysical Year）
に発生したエルニーニョ現象を詳しく解析し，貿

易風の弱まりによる赤道湧昇の停止が関係するこ

とを示し，ハドレー循環が強化されることでアリ

ューシャン低気圧が強まり，アイスランド低気圧

が弱まるなどの中高緯度とのつながりにも言及し

た．Bjerknes（1969）ではその後の 1963/64 年と

1965/66 年のエルニーニョ現象でも 1957/58 年と

同様な応答が繰り返されることを確認し，大気と

海洋の正のフィードバックによってエルニーニョ

現象が発達するメカニズムや南方振動とエルニー

ニョ現象の関係を示した．正のフィードバックメ

カニズムとは，

・貿易風が弱まることで赤道湧昇も弱まり，東

部太平洋赤道域の海面水温が上昇する．

・その結果，海面水温の東西傾度が弱まり，太

平洋赤道域の対流圏の東西循環が弱まる．

・これら一連の過程が連鎖的に生じることによ

りエルニーニョ現象が発達する．

という過程である．

これらの過程で現れる海面気圧の東西傾度の減

少（東西の気圧差の変化）が，南方振動に対応す

る．Bjerknes（1969）は，海面水温の東西傾度が

対流圏の東西循環の原因であり，Walker and Bliss
（1932）の示した南方振動の主要なメカニズムで

あることから，この東西循環をウォーカー循環と

名づけた．

一方，米国の海洋学者の Klaus Wyrtki は，貿

易風に対する海洋の力学的な応答でエルニーニ

ョ現象が発生することを示した（Wyrtki,1975；
Wyrtki，1985）．すなわち，

・エルニーニョ現象の発生に先立つ 2 年前から

強い南東貿易風が海面水位の東西傾度を強

め，西部太平洋赤道域に暖水を蓄積する．

・貿易風が弱まると西部太平洋に蓄積されてい

た暖水が東に流れ出し，ケルビン波として東

へ伝播することにより，ペルー沖に暖水を運

んで水温躍層を押し下げた結果，東部太平洋

の海面水温が上昇してエルニーニョ現象が発

生する．

という説で，海洋の力学的役割の重要性を初め

て示した．

エルニーニョ現象と南方振動は，それぞれの名

称の起源を異にするが，熱帯域の海洋と大気が相

互に作用することで，発生・発達・衰退する一体

の現象であることから，二つを合わせた El Niño 
and the Southern Oscillation（ENSO）という名称

がしばしば用いられるようになった（Cane, 1983; 
Philander, 1990）．
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2.2　標準的な（Canonical）エルニーニョ現象

Rasmusson and Carpenter（1982） は，1949 ～

1976 年に発生した 6 回のエルニーニョ現象の合

成図を作ることにより，発生前から終息後までの

一連の特徴を初めて記述した．ここで示されたエ

ルニーニョ現象は以下のような経過をたどる．

エルニーニョ現象の前年には日付変更線の西側

で平年よりも強い東風が吹いている．エルニーニ

ョ現象の発生に先立つ 10 ～ 11 月には，西部太平

洋赤道域の海上風が西風偏差に変化し，日付変更

線付近の海面水温が正偏差となる．その後の 12
～ 1 月には，南米沿岸に海面水温の正偏差が現れ

て次第に大きくなり，4 ～ 6 月に最大となる．8
～ 12 月には，中部太平洋赤道域の西風偏差が大

きくなるとともに，南米沿岸の正偏差は西に伝播

し，年末には前年から持続していた日付変更線付

近の正偏差と合流して 170°W 付近の正偏差が最

大になる．そして，エルニーニョ現象の後には南

米沿岸から負偏差が広がり，5 ～ 7 月には東部太

平洋赤道域が負偏差となる．

Rasmusson and Carpenter（1982）の記述のよう

な現象は，標準的な（Canonical）エルニーニョ現

象と呼ばれ（Cane, 1983），通常のエルニーニョ

現象ならば同じようなパターンで推移するため，

予測可能であることが期待された．

ところが，1982 年に発生した大規模なエルニ

ーニョ現象においては，その大きさや発達の仕方

が Rasmusson and Carpenter（1982）が示した推移

と異なり，中部太平洋赤道域に現れた海面水温の

正偏差が東に伝播するという特徴を呈したことで

注目された．このような状況は 1980 年代以降に

発生したエルニーニョ現象の発達の過程で頻繁に

見られ，Trenberth and Stepaniak（2001）は，太平

洋域の大気・海洋循環場に急激な気候的変化があ

った 1976/77 年の気候シフトを境にして，エルニ

ーニョ現象の発達の特徴に変化が見られることを

指摘している．更に，1990 年代以降には海面水

温の正偏差の中心が中部太平洋赤道域にとどまる

ような状態も観測されるようになり，エルニーニ

ョ現象にも色々な個性のあることが知られるよう

になった．この中部太平洋赤道域で昇温するタイ

プの現象は「エルニーニョもどき現象」（Ashok 

et al., 2007），「中部太平洋（central Pacific）エル

ニーニョ現象」（Kao and Yu, 2009）あるいは「暖

水プール（warm pool）エルニーニョ現象」（Kug 
et al., 2009）と呼ばれ，これらと対比して近年は

東部太平洋赤道域で昇温するタイプのエルニーニ

ョ現象を「標準的なエルニーニョ現象」と呼ぶこ

とが多い．

2.3　エルニーニョ現象の同定と天候への影響

エルニーニョ現象が発生すると，南米ペルー沿

岸での漁獲に大きな影響を与えるが，1972 年に

発生したエルニーニョ現象では，カタクチイワシ

の漁獲量が激減し，大豆等の世界の穀物相場にま

で影響が及んだ（Philander, 1990）．1982 年にエル

ニーニョ現象が発生した期間中には，エクアドル

やペルー北部及び米国南東部で大洪水が発生し，

オーストラリアで干ばつや山火事などが発生した

（木村 , 1992）．また日本では，このエルニーニョ

現象の期間中に「昭和 57 年 7 月豪雨（長崎豪雨）」

や島根県を中心とした「昭和 58 年 7 月豪雨」が

発生している．

このような背景の中，米国気候解析センター

（CAC/NMC/NOAA，現 CPC/NCEP/NOAA）では，

エルニーニョ現象に関係する海面水温の変動を

監視するために，南米沿岸に NINO.1 と NINO.2，
東部太平洋赤道域付近に NINO.3，及び中部太平

洋赤道域付近に NINO.4 という 4 つの海域（第 1
図）を設定した．そして，1982 年から各海域の

月平均海面水温をリアルタイムで監視している

（Barnston et al., 1997）．NINO.1 と NINO.2 に関し

ては，これらを合わせた海域（NINO.1+2）とし

て用いられることが一般的である．

NINO.1+2 は，Rasmusson and Carpenter（1982, 
1983）がエルニーニョ現象の同定で重視していた

ペルー沿岸における船舶の観測データのある海域

に近い．NINO.3 は，気象庁が現在使用している

エルニーニョ監視海域と同じで，エルニーニョ /
ラニーニャ現象に伴う海面水温の変動が最も大き

い海域である．

エルニーニョ現象の期間に関しては，Quinn 
et al.（1978）が 1726 年以降のエルニーニョ現

象の期間を同定して強さのランク分けを試み，
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Rasmusson and Carpenter（1982, 1983）がエクアド

ルからペルー沿岸の船舶による観測の海面水温

データを使って 1950 年以降のエルニーニョ現象

を同定した．Ropelewski and Halpert（1987）は，

Quinn et al.（1978）及び Rasmusson and Carpenter
（1983）の同定した 25 回のエルニーニョ現象に基

づいて，1875 年から 1983 年の 109 年間の降水デ

ータを用いて世界の降水へのエルニーニョ現象の

影響を調査している．この影響調査の結果は米国

気候予測センターにおける資料として現在も使用

されている．

気象庁でも，エルニーニョ / ラニーニャ現象の

監視を開始して以来，過去のエルニーニョ現象の

同定（第 3.5 節参照）及び天候との関係の資料を

適宜作成し，利用している．

第 2 図及び第 3 図は，気象庁で作成されたエル

ニーニョ現象時及びラニーニャ現象時の世界の天

候の特徴である．これらは 1958 ～ 2012 年の 55
年間の観測資料に基づき作成されており，気象庁

55 年長期再解析（JRA-55; Kobayashi et al., 2015）
の期間に合わせたものである．

以下にエルニーニョ / ラニーニャ現象の発生時

における世界及び日本の天候の特徴について述べ

る．

エルニーニョ現象時の北半球の夏（第 2 図 a）
には，アフリカからアジアにかけての北半球熱帯

域並びに南米及び中米の熱帯域で高温傾向が見ら

れ，東アジアの太平洋沿岸付近，米国の北東部及

び西部並びにオーストラリア東方のオセアニア地

方で低温傾向が見られる．また，地中海周辺や米

国西部では多雨傾向が見られ，インド北部やオー

ストラリア東部周辺などで少雨傾向が見られる．

エルニーニョ現象時の北半球の冬（第 2 図 b）
には，インド洋から太平洋にかけての熱帯域で高

温傾向が顕著になる．

ラニーニャ現象時の北半球の夏（第 3 図 a）は，

エルニーニョ現象とは逆にアフリカからアジアに

かけての北半球熱帯域や中米から南米にかけて低

温傾向が見られ，オーストラリア東方のオセアニ

アで高温傾向が見られる．

ラニーニャ現象時の北半球の冬（第 3 図 b）は，

エルニーニョ現象時とは逆にインド洋から太平洋

にかけての熱帯域で低温傾向となり，東南アジア

やオーストラリア北東部周辺で多雨傾向，メキシ

コ周辺で高温・少雨傾向が見られる．

日本の天候では，特徴が比較的明瞭な西日本を

例にとると，エルニーニョ現象時の夏から秋にか

けて低温傾向，晩夏の 7 ～ 9 月の季節は多雨傾向，

晩冬から初春の 1 ～ 4 月の季節は高温・多雨傾向

となる．一方，ラニーニャ現象時の晩夏から初秋

の 7 ～ 10 月には高温傾向，初春の 2 ～ 4 月の季

節には低温傾向となる．

3.　気象庁における監視予測業務の歴史

この章では，気象庁での監視予測業務の変遷を

述べると共に，気象庁で用いているエルニーニョ

現象の定義やこれに関わる海域設定の経緯及びそ

の特徴についても記述する．

第 1 図　エルニーニョ現象に関係した海面水温を監視するために設定された監視海域
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第 2 図　エルニーニョ監視海域（NINO.3）と熱帯情報の拡充により新たに監視海域として設定された西

太平洋熱帯域（NINO.WEST）及びインド洋熱帯域（IOBW）の位置

ダーウィンとタヒチは南方振動指数の算出で使用する地上気圧観測点．

第 3 図　各監視海域の海面水温の平年からの偏差（1950 年 1 月～ 2015 年 6 月）

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

細線は月平均値，太曲線は 5 か月移動平均値．赤（青）の陰影は，各海域でエルニーニョ現象（ラニーニャ現

象）時に現れやすい偏差の符号．平年値は 1981 ～ 2010 年の 30 年平均．
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3.1　エルニーニョ現象監視業務の開始

1980 年代から 1990 年代にかけて，大気に比べ

て海洋の監視・予測等への取組が世界的に遅れて

いることが問題視され，全世界海洋情報サービス

システム（IGOSS）計画や全球海洋観測システム

（GOOS）計画，熱帯海洋全球大気変動研究（TOGA）

計画，世界海洋循環実験（WOCE）計画といった，

海洋観測システムや気候変動研究の国際的な枠組

みが構築された．気象庁では，このような国際的

な活動への貢献に加えて，季節予報の精度向上や

防災の観点から，海洋変動の監視・予測体制の整

備が要請されたことを受け，1992 年，「エルニー

ニョ監視センター」を設置し，海洋変動の代表で

あるエルニーニョ現象の監視のためのデータの収

集・解析を開始した（佐伯・高橋，1992）．また，

1992 年 10 月には，エルニーニョ現象の実況と今

後の見通しをまとめた「エルニーニョ監視速報」

の毎月発行を開始した．発行開始当時は，実況に

基づいて今後の見通しを判断していたが，その後，

大気海洋結合モデルによる予測手法の開発が進め

られた．1995 年には，海洋解析の高度化や大気

海洋結合モデルの初期値作成を目的として，海洋

データ同化システムの運用を開始し，1996 年に

は，「エルニーニョ監視予報センター」として組

織を新たにした．

3.2　大気海洋結合モデルによるエルニーニョ

予測情報の発表

2 年の開発を経て，1998 年 7 月に，エルニーニ

ョ予測モデル（JMA-CGCM）が現業化され，6 メ

ンバーアンサンブル（月 2 回の実行による 3 か月

分の平均）による運用が始まった．翌 8 月のエル

ニーニョ監視速報には，大気海洋結合モデルによ

るエルニーニョ現象の予測情報が初めて掲載され

た．その後，大気海洋結合モデルと海洋データ同

化システムの改善により，海洋解析やエルニーニ

ョ現象の予測の精度は着実に向上した．2003 年

の新しいエルニーニョ予測モデル（JMA-CGCM2）
の現業化を経て，2008 年には，気象研究所と気

候情報課で共同開発された JMA/MRI-CGCM を用

いた 12 メンバーアンサンブルによる運用が開始

された．第 1 表に気象庁におけるエルニーニョ予

測システムの歴史を示す．

3.3　エルニーニョ監視速報の拡充

エルニーニョ監視速報では，エルニーニョ現象

の発生を把握するために，エルニーニョ監視海域

の海面水温を監視するとともに，大気海洋結合モ

デルによる同海域の海面水温の予測情報を掲載し

てきた．これは，エルニーニョ現象に伴うエルニ

ーニョ監視海域の海面水温の変化が日本及び世界

の天候と密接な関連があるという科学的根拠に基

づいている．この根拠は現在でも変わらないが，

一方で，インド洋や西部太平洋の熱帯域の海面水

温もエルニーニョ現象と関連して変動し，熱帯域

の大気変動に影響を与えることが明らかとなって

きた．そこで，気象庁では，インド洋熱帯域や西

太平洋熱帯域の変動が及ぼす日本を含む世界の天

候への影響を調査し，季節の時間規模で日本の天

候に影響を与えることを明らかにした（第 3.4 節

及び第 3.5 節）．また，エルニーニョ監視海域の

海面水温の予測精度に比較するとやや劣るもの

の，両海域の海面水温についても大気海洋結合モ

デルによる予測可能性のあることが確認された

（平井 , 2009）．これらの調査結果を踏まえ，2009
年 7 月のエルニーニョ監視速報からは，エルニー

ニョ監視海域に加え，インド洋熱帯域や西太平洋

熱帯域の海面水温の監視予測情報の掲載を開始し

た．また，インド洋から太平洋にかけての海面水

温，表層水温，外向き長波放射，インド洋の大気

上下層における風速など，インド洋から太平洋ま

での広い範囲の新たな変数の掲載を開始した．こ

れらの情報は，今や，エルニーニョ現象に伴う大

気海洋変動や，日本の天候を含む世界の天候への

影響を理解する上で欠くことのできないものとな

っている．

3.4　エルニーニョ現象の定義と監視海域

気象庁におけるエルニーニョ現象の監視は，初

期においては米国気候解析センターで作成された

資料を基に行われていたが，手作業による全球海

面水温の解析が 1986 年から始まり，修正法を用

いた全球海面水温の客観解析が 1990 年に導入さ

れた（海洋気象部海洋課 , 1990）ことにより，独
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第 1 表　気象庁におけるエルニーニョ予測システムの歴史

自の海面水温資料を用いて行うようになった．

エルニーニョ現象を監視する海域として

は，米国気候解析センターと同様の NINO.1+2，
NINO.3，NINO.4 に加え，日本の天候と関係の

深い海域として気象庁独自の NINO.WEST（EQ-
15°N, 130°E-150°E）を設定した（第 1 図）．ただし，

気象庁の海面水温解析が緯度・経度方向とも 2 度

格子だったため，緯度方向については NINO.3 や

NINO.4 の 5°S-5°N を 4°S-4°N に，NINO.WEST
の EQ-15°N を EQ-14°N にした海域を設定し，そ

れぞれ B 海域，A 海域及び D 海域と呼んだ．「エ

ルニーニョ監視センター」が発足した 1991 年に

は，過去に発生したエルニーニョ現象の期間を

同定する気象庁独自の定義を導入して 1949 年以

降のエルニーニョ / ラニーニャ現象の期間を特定

し，実況の監視にも同じ定義を適用した．この定

義は，B 海域を「エルニーニョ監視海域」とし，

「エルニーニョ監視海域の月平均海面水温の基準

値（1961 ～ 1990 年の平均）からの偏差の 5 か月

移動平均値が 6 か月以上連続して +0.5℃以上に

なった場合をエルニーニョ現象とし，逆に -0.5℃
以下の場合をラニーニャ現象とする」ものである．

エルニーニョ現象の期間を同定するための定義

を設定する試みとしては，1980 年代初期に海洋
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研究者の学術団体のワーキンググループ（SCOR 
WG55）において提案されたものがあるが，ペル

ー沿岸の観測点の海面水温を使用するもので，広

くは受け入れられなかった．

これに対して，気象庁の定義に基づく 1949 年

以降のエルニーニョ現象の発生年は，Rasmusson 
and Carpenter（1982, 1983）と齟齬がなく，おそ

らく客観的手法を用いた最初のものとして，フロ

リダ州立大学で採用されるなど ENSO の研究コ

ミュニティでも受け入れられる定義として評価さ

れている（Trenberth, 1997）．
気象庁がエルニーニョ監視海域とした B 海域

（NINO.3 に相当）は，貿易風（東風）が卓越して

赤道湧昇の効果による海面水温の低温が明瞭（冷

舌：cold tongue）で，季節変化が大きく，ENSO
に伴う海面水温偏差の年々変動も大きい．

一方，米国気候解析センターでは，1996 年

4 月から大気の南方振動との相関が高い海域と

し て，NINO.3 と NINO.4 にまたがる NINO.3.4
（5°S-5°N, 170°W-120°W）を新たにエルニーニョ

現象の監視海域として設定した（Barnston et al., 
1997; Trenberth, 1997）．これに先立ち，Barnett and 
Preiseiendorfer（1987）が米国の地上気温の季節

予報のための予測因子の一つとして同海域の海面

水温を用い，1990 年 3 月から米国気候解析セン

ターでENSO予測の対象海域としていた（Barnston 
and Ropelewski, 1992）ことから米国の季節予報を

重視した設定であることがうかがえる．Barnston 
et al.（1997）は，ENSO の適切な指標の条件として，

（1）南方振動との相関が大きいこと，（2）予測可

能性が高いこと，（3）ENSO の遠隔影響に最も強

く関与することを挙げ，夏と初秋における南方振

動と海面水温との相関が NINO.3 よりも NINO.3.4
で有意に高いことを示している．NINO.3.4の「3.4」
の意味は，海域の中心が NINO.3 及び NINO.4 の

中心間距離のおよそ 4/10 に位置し，若干 NINO.3
寄りであることが Barnston et al.（1997）に記述

されている．

しばらくの間，気象庁で 1991 年に導入され

た定義や海面水温に変更はなかったが，2006
年 3 月に新しい海面水温解析（COBE-SST; Ishii 
et al., 2005）を導入し，「エルニーニョ監視海

域」を B 海域から NINO.3 に変更，基準値を

「1961 ～ 1990 年の 30 年平均値」から「各年の

前年までの 30 年平均値」とした．この変更によ

り，持続期間が 5 か月と短くなった 1993 年春～

1993 年夏がエルニーニョ現象として同定されな

くなった．また，1995 年夏～ 1995/96 年冬が新た

にラニーニャ現象として同定された．この定義に

より同定された 1949 年以降のエルニーニョ / ラ
ニーニャ現象の期間及び各期間中における監視海

域の月平均海面水温の基準値との差の最大値を第

2 表に掲載する．

エルニーニョ / ラニーニャ現象の期間を決める

ための指数や定義は，現在に至るまで国によって

異なる．このような状況に対してエルニーニョ /
ラニーニャ現象の様々な定義による曖昧さを明瞭

にする試みとして，世界気象機関（WMO）の気

候委員会（CCl）は，各国が現業的に使用してい

る監視指標及びエルニーニョ / ラニーニャ現象の

定義の一覧をまとめた（WMO, 2006）．これによ

ると，米国を含む北アメリカ，中央アメリカ及び

カリブ海周辺の諸国（WMO の第Ⅳ地区協会）で

は米国の定義（NINO.3.4）に統一され，南米沿岸

国のエクアドルやペルーでは沿岸の NINO.1+2 の

海面水温やその他要素も重視し，オーストラリア

に代表されるオセアニアの国々は海面水温のほか

に南方振動指数（SOI）を重視していることがう

かがえる．

2009 年 7 月のエルニーニョ監視速報の拡充に

よって追加した，西太平洋熱帯域（NINO.WEST）
とインド洋熱帯域（IOBW）の海面水温変動は，

日本の天候と関係すると共にエルニーニョ監視海

域（NINO.3）の海面水温と関係も深い．これら

の 3 つの海域（第 4 図）の月ごとの平均海面水温

を基に，以下に述べるように指数を定義し，エル

ニーニョ現象とそれに関係する熱帯海洋変動の指

標として監視している．

エルニーニョ監視海域の海面水温は，先に述べ

たように，エルニーニョ / ラニーニャ現象の指標

となるもので，エルニーニョ現象（ラニーニャ現

象）時の発生に伴い，通常より高温（低温）になる．

この時，西太平洋熱帯域の海面水温は低温（高温）

に，インド洋熱帯域の海面水温は高温（低温）に
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第 4 図　各監視海域の海面水温の基準値からの差の時系列（1950 年 1 月～ 2015 年 6 月）

各時系列の下の色付 BOX は，赤（青）がエルニーニョ現象，NINO.WEST 低温，IOBW 高温（ラニー

ニャ現象，NINO.WEST 高温，IOBW 低温）の定義を満たす期間を，黄（緑）は持続期間が 6 か月に満 /
たなかった期間を表す．その他は第 3 図と同じ．

第 2 表　1949 年以降のエルニーニョ / ラニーニャ現象の発生期間（季節単位）と各発生期間におけるエルニー

ニョ監視海域（NINO.3）の月平均海面水温の基準値との差の最大値（単位は℃）

括弧内の値は，2014 年夏に発生した継続中のエルニーニョ現象の 2016 年 2 月時点までの値を示す．
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なる傾向がある．しかしながら，西太平洋熱帯域

やインド洋熱帯域の海面水温は，年々変動に対す

る温暖化トレンドの割合が大きく，平年からの偏

差で ENSO の 4 ～ 9 年周期の変動を見るには適

さない（第 5 図）．このため，西太平洋熱帯域と

インド洋熱帯域では，エルニーニョ監視海域の基

準値の設定方法（各年の前年までの過去 30 年平

均値）とは異なり，各海域の月ごとの海面水温に

対し，各年の前年までの過去 30 年間の長期変化

傾向（トレンド）を直線で近似し，その直線を該

当年の月に延長した値を「基準値」として用いて

いる．そして各海域の海面水温の基準値からの差

の 5 か月移動平均値が 6 か月以上連続して +0.15
℃以上となった場合にその海域の高温期間，逆に

− 0.15℃以下となった場合をその海域の低温期間

としている（第 6図）．エルニーニョ監視海域では，

十年規模変動や温暖化による長期変化傾向に比べ

て ENSO による年々変動が大きいため，平年か

第 5 図　エルニーニョ現象発生時の（a）6 〜 8 月（北半球の夏）及び（b）12 ～ 2 月（北半球の冬）の天候の特徴
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らの偏差でも変動は明瞭で（第 5 図），基準値か

らの差（第 6 図）との違いは明瞭ではない．

3.5　各監視海域の海面水温変動の特徴

本節では，エルニーニョ / ラニーニャ現象の発

生時（第 2 表）に，海面水温の基準値との差が，

各監視海域でどのように推移するかを示す．

第 7 図の左列（a，b，c）は，エルニーニョ現

象が始まった年（Year0）を基準とし，その前年

（Year-1）から翌年（Year+1）までの各監視海域

の海面水温の基準値との差の時系列を重ねた図で

ある．1949 ～ 2013 年の期間に発生した全ケース

の平均を黒太線で，年代による違いを見るために

1980 年以前の平均を赤太線，1980 年以降の平均

を青太線で示している．

NINO.3 の海面水温の基準値との差の推移（第

7 図 a）を見ると，発生時期，終息時期，ピーク

の時期とその大きさにばらつきはあるが，全ケー

第 6 図　ラニーニャ現象発生時の（a）6 〜 8 月（北半球の夏）及び（b）12 ～ 2 月（北半球の冬）の天候の特徴
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第 7 図　エルニーニョ / ラニーニャ現象発生時における各監視海域の月平均海面水温の基準値からの差の推移の合

成図

 （a）（d）はエルニーニョ監視海域（NINO.3），（b）（e）は西太平洋熱帯域（NINO.WEST），（c）（f）インド洋

熱帯域（IOBW）で左列はエルニーニョ現象時，右列はラニーニャ現象時の推移を表す．各図の黒太線は 1949 ～

2013 年の期間の全ケースの平均，赤太線は 1980 年以前の平均，青太線は 1980 年以降の平均を表す．図中の Year0
は現象が発生した年，Year-1 と Year+1 は発生前年及び発生翌年を表す．
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スの平均では 1 ～ 6 月頃にかけて急上昇し（4 月

頃に負から正に変わる），7 月以降は穏やかに上

昇して 12 月頃にピークを迎える．その後は下降

して翌年の 6 月頃にはゼロ付近に戻る．1980 年

より前と後の平均の推移では，エルニーニョ現象

発生年（Year0）の 8 月頃までに大きな差は無いが，

9月以降は 1980年以前（以降）の上昇が穏やか（急）

でピークが小さい（大きい）．更に，1980 年以前

ではピーク翌年（Year+1）の 4 月には負になるが，

1980 年以降ではピーク翌年（Year+1）の 8 月ま

で正が持続する．

エルニーニョ現象の発生時の NINO.WEST の

海面水温の基準値との差（第 7 図 b）は，発生年

（Year0）の 6 月頃から負になり，9 月頃には負の

ピークとなるが，10 ～ 12 月にかけて一旦ゼロに

近づいた後，翌年（Year+1）の 1 ～ 2 月に 2 度目

の負のピークが現れる．その後，5 ～ 6 月にはゼ

ロ付近に戻る．1980 年以降の平均では 1980 年以

前の平均に比べて変動が大きくなるが，負になる

時期やゼロ付近に戻る時期に大きな違いはない．

2 度目のピークの時期は NINO.3 に比べて 2 か月

程度遅れる．

エルニーニョ現象の発生時の IOBW の海面水

温の基準値との差（第 7 図 c）は，NINO.3 に 1
か月程遅れて発生年の 5 月に正になるが，その後

の上昇は緩やかで NINO.3 に 3 ～ 4 か月遅れた発

生翌年 2 ～ 4 月頃が正のピークとなる．1980 年

以前の平均はピーク後の翌年夏にかけて急速にゼ

ロに近づくが，1980 年以降の平均では発生翌年 7
月頃までピークと同程度の正の値が持続する．こ

れらの特徴は，1980 年以降のエルニーニョ現象

の発生翌年の夏に北日本で低温（1983 年，1988 年，

1998 年，2003 年）や多雨（1998 年）が現われや

すいことに夏のインド洋の高温が関係していると

いう報告（Xie et al., 2009, 2010）と整合的である．

第 7 図の右列（d，e，f）は，ラニーニャ現象

が発生した年を基準としてその前年から翌年まで

の各監視海域の海面水温の時系列を重ねた図であ

る．発生や終息の時期にばらつきはあるが，各海

域ともエルニーニョ現象時とは符号を逆にしたよ

うな推移となる．NINO.WEST（第 7 図 e）では，

1980 年以前の平均より 1980 年以降の平均の方

がラニーニャ現象に対応する変化幅が大きいが，

NINO.3（第 7 図 d）と IOBW（第 7 図 f）では年

代による大きな差は無い．

上記のように，平均像としてはエルニーニョ（ラ

ニーニャ）現象と NINO.WEST 低温（高温）又は

IOBW 高温（低温）の各現象が連動しているよう

に見えるが，年代によって関係が不明瞭な場合も

見られる．各海域の変動やそれに伴う天候への影

響は十年規模の時間スケールで変動していること

が知られており，今後，十年規模変動や地球温暖

化等の長期変化傾向の影響を考慮するなど，関係

を整理していくことが課題となっている．

4.　監視予測情報作成の流れ（エルニーニョ監

視速報）

この章では，エルニーニョ / ラニーニャ現象の

監視・予測情報作成の流れを，エルニーニョ監視

速報に掲載されている資料に沿って説明する．第

8 図に情報作成に用いるエルニーニョ監視・予測

システムのコンポーネントとそれらの関係を示

す．第 9 図にエルニーニョ監視速報の例を示す．

以下の説明でエルニーニョ監視速報の図を引用し

ているが，これらを参照されたい．

4.1　監視指数

エルニーニョ / ラニーニャ現象の監視指数とし

ては，エルニーニョ監視海域（NINO.3），西太平

洋熱帯域（NINO.WEST），インド洋熱帯域（IOBW）

の各海域の平均海面水温の基準値との差とその 5
か月移動平均及び南方振動指数（SOI）がある．

エルニーニョ監視速報にはこれらの指数の最近

10 年間の時系列図（エルニーニョ監視速報の図 1）
と NINO.3 海面水温と南方振動指数の最近 1 年間

の値の表を掲載している．

各海域の平均海面水温は，COBE-SST の月平

均格子点値を用いて毎月の値を計算している．

NINO.3 については小数点以下 1 桁まで求めてい

るが，NINO.WEST と IOBW は変動が小さいの

で，小数点以下 2 桁まで求めている（桁について

は後述する基準値，基準値との差，基準値との差

の 5 か月移動平均値も同様である）．これらの平

均海面水温の月別値から，第 3.4 節で述べた定義
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に従って，基準値を計算する．以上のデータから

各海域の海面水温の基準値との差と，基準値との

差の 5 か月移動平均値が計算される．各海域の平

均海面水温，基準値，海面水温と基準値との差及

びその 5 か月移動平均値は 1949 年以降の毎月の

値を気象庁ホームページで公表している．第 3.4
節で述べたように，NINO.3 海面水温の基準値と

の差の 5 か月移動平均値は，エルニーニョ / ラニ

ーニャ現象の発生期間の特定に用いられ，NINO.
WEST と IOBW の海面水温の基準値との差の 5
か月移動平均値はそれぞれの海域の変動が世界及

び日本の天候への影響を調べるのに基準として用

いられる．

各海域の海面水温の最新の値としては，前月の

値を毎月 6 日の COBE-SST 解析値を用いて計算

し（速報値），エルニーニョ監視速報の発表（毎

月 10 日頃）とともに部外に公表する．海面水温

指数の速報値は翌月に COBE-SST の最終解析を

用いて計算した確定値で置き換えられる．

南方振動の動向を把握するための南方振動指数

（SOI）は，タヒチとダーウィンとの月平均海面

更正気圧の規格化偏差の差を更に規格化したもの

を用いる．

4.2　海洋の情報（海面水温解析，海洋データ

同化）

第 3.4 節で述べたように，エルニーニョ / ラニ

ーニャ現象の発生期間を特定するなど，その動向

を把握するためには，海面水温のデータが不可欠

である．また，海面だけでなく海面下の表層の水

温の動向を把握することも重要である．海面水温

のデータは，COBE-SST の解析値を用いており，

表層水温のデータは，海洋データ同化システム

（MOVE/MRI.COM-G2）から得られる．エルニー

ニョ監視速報には，太平洋・インド洋の熱帯域の

海面水温と平年偏差の分布図（エルニーニョ監視

第 8 図　エルニーニョ監視予測情報作成の流れ

青い箱はエルニーニョ監視・予測システムのコンポーネントを表す．黒い箱はプロダクト（一部）を示す．矢印

は各コンポーネント間の情報（データ）の流れを示す．各システム及び生成物に対応するエルニーニョ監視速報の

図表を赤字で示す．
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第 9 図　エルニーニョ監視速報のイメージ

青字でページを，赤字で図表番号を示す．

速報の図 2），赤道断面の水温と平年偏差の分布

図（同図 3），赤道に沿った海面水温と表層海洋

貯熱量（OHC）及びそれらの平年偏差の時間経

度断面図（同図 4 及び 5）を掲載している．

本節では COBE-SST と MOVE/MRI.COM-G2 の

運用について説明する．

COBE-SST は海面水温の現場観測データを用い

て最適内挿法によって全球海洋 1 度格子の解析

値を求めるものである．解析手法の詳細は Ishii et 
al. （2005）を参照されたい．入力する観測データ

は，全球通信システム（GTS）等を通じて収集し，

地球環境・海洋部海洋気象課海洋気象情報室が編

集したものを用いている．解析は気象庁スーパー

コンピュータシステムで毎日，前日までの 30 日

間の日ごとの海面水温を対象として行う．30 日

間の最初の日の解析が最終解析であり，解析値が

確定する．それ以外の 29 日間の解析は速報解析

であり，翌日に実行する解析で上書きされる．こ

のように同一日の解析を繰り返し行うのは，観測

データの入手に遅延があり，入手次第解析に反映
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し，最終的にはできるだけ多くの観測データを反

映した解析値を得られるようにするためである．

MOVE/MRI.COM-G2 は，季節アンサンブル予

報システム（エルニーニョ予測システム）の一部

として気象研究所海洋・地球化学研究部で開発さ

れた，全球海洋を対象とする海洋データ同化シ

ステムである．従来運用されていた MOVE/MRI.
COM-G（石崎ほか , 2009）の後継として 2015
年 6 月に運用を開始した（高谷・石川 , 2015a; 
Toyoda et al., 2013）．計算は気象庁スーパーコン

ピュータシステムで，毎日実行する．第 3 表に運

用のスケジュールを示す．1 回の解析の対象期間

は 10 日（うるう日を含む場合は 11 日）で，5 日

ずらした 2 系統の計算を行うことにより，半旬ご

との解析値を得る．5 日に一度，各半旬 3 日目に

前半旬までの 2 半旬（3 日前までの 10 日間）の

解析を行い（速報同化），同時に摂動の計算も行

って，後述するエルニーニョ予測モデル（季節ア

ンサンブル予報システム）の海洋初期値を作成す

る（高谷・石川 , 2015a）．半旬 3 日目以外の日に

は既に速報同化を行った期間の同化計算を再度実

行する．このような運用も観測データの入手に遅

延があるためである．ただし，COBE-SST よりも

計算量が多く，全期間を毎日計算するための計算

資源を確保できないため，スケジュールが複雑に

なっている．

4.3　大気の情報（JRA-55，OLR）

エルニーニョ / ラニーニャ現象は海洋と大気が

相互作用して消長する現象であるため，海洋に加

えて大気の状況も把握することが，その監視・予

測にとって重要である．エルニーニョ監視速報に

は，大気の対流活動の指標である外向き長波放射

（OLR）とその偏差の熱帯域における分布図（エ

ルニーニョ監視速報の図 6），エルニーニョ / ラ
ニーニャ現象と関係の強い大気の指数（同図 7），
季節内変動の主要なモードであるマッデン・ジュ

リアン振動（MJO）の東進の目安となる対流圏上

層（200hPa）の速度ポテンシャルの平年偏差と，

対流圏下層（850hPa）の東西風速平年偏差の時

間経度断面図（同図 8）を掲載している．なお，

OLR は，米国の極軌道衛星（NOAA シリーズ）

により観測され，米国海洋大気庁（NOAA）より

提供されたデータを利用している．

大気の循環場については，JRA-55 の解析値

を用いている．JRA-55 再解析と同等のシステム

を用いて準リアルタイムでデータの作成を継続

しており，そのデータも含めて JRA-55 と呼ぶ

（Kobayashi et al., 2015; 古林ほか , 2014）．
大気の指数は，日付変更線付近の OLR 指

数（OLR-DL），中部太平洋赤道域の対流圏上層

及び下層の東西風指数（U200-CP,U850-CP）並

びにインド洋赤道域の対流圏上層の東西風指数

（U200-IN）の 4 つである．OLR-DL は 5°S-5°N，

170°E-170°W の OLR 領域平均の規格化偏差の符

号を反転させたもの（平年より対流活発のとき

に正）である．3 つの東西風偏差は JRA-55 の東

西風速の領域平均を指数化したもので，緯度範

囲は全て 5°S-5°N で，経度範囲は，U200-CP は

180°-125°W，U850-CP は 170°W-135°W，U200-IN
は 80°E-100°E であり，上層は 200hPa 面，下層は

850hPa 面の東西風速領域平均の規格化偏差であ

る（西風偏差が正）．

4.4　予測情報

エルニーニョ監視速報では半年先までの見通

しを発表しており，この見通しは主にエルニーニ

ョ予測モデル（大気海洋結合モデル）の予測結果

に基づいている．現在のエルニーニョ予測モデ

ル（JMA/MRI-CGCM2）は，従来のモデル（JMA/
MRI-CGCM; 平井ほか , 2010； Takaya et al., 2016）
と同様に気象研究所と気象庁気候情報課との共同

で開発され，2015 年 6 月に運用を開始したもの

である．なお，従来のエルニーニョ予測モデルの

運用中，2010 年 2 月に同じモデルを 3 か月・暖・

寒候期予報にも導入し，新しいモデルもエルニー

ニョ予測と 3 か月・暖・寒候期予報の両方に用い

ている．新しいモデルの特徴や従来のモデルから

の変更点については高谷・石川（2015a）に記述

されている．このモデルを用いた再予報により，

従来モデルと比較してエルニーニョ予測の精度の

改善が確認されている（高谷・石川 , 2015b）．
エルニーニョ監視速報には，このモデルの計算

結果に基づく NINO.3，NINO.WEST 及び IOBW
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の各海域の海面水温の基準値との差の半年先まで

の予測値の図を掲載している（エルニーニョ監視

速報の図 9，10，及び 11）．
エルニーニョ予測モデルは，海洋データ同化

システム（MOVE/MRI.COM-G2）と同様に 5 日

のサイクルで実行される．海洋データ同化シス

テムの速報同化で海洋初期値が作成される半旬 3
日目の翌朝から 4 日かけて実行され，初期日の 6
日後（次の半旬の 2 日目）の朝に計算結果が出

力される．従来モデルと同様，成長モード育成

法（Breeding of Growing Mode method: BGM 法 ）

と時間ずらし平均法（Lagged Average Forecasting 

method: LAF 法）とを組み合わせて 51 メンバの

アンサンブル予測を実行している（高谷・石川 , 
2015a）．
各監視海域の予測値は，エルニーニョ予測モ

デルの海洋部分の月平均格子点値の領域平均に

よって計算する．30 年間の再予報（高谷・石川

, 2015b）の結果から系統的な誤差を計算してお

き，それを用いてモデルの計算値を修正する．ま

た，同じく再予報から年間の各初期日の平均誤差

（RMSE）を計算しておき，予測の誤差推定に用

いる．具体的には，アンサンブルの各メンバの系

統誤差補正済みの予測値を中心とし，RMSE を標

第 3 表　数値予報ルーチン（海洋同化）の運用スケジュール

12 月 22 日から 1 月 15 日までの解析対象期間を赤と青の帯で示す．他の期間についても 5 日を単位として同じ

ことの繰り返しである．赤と青は 5 日ずらした第１と第２系統の区別を示す．｢ 最終」は最終同化を実行すること

を示し，長期の時系列としてはこの結果が最終的に保持される．「摂動あり」は摂動を含むエルニーニョ予測モデ

ルの海洋初期値を作成することを示す．下向き矢印は最終同化のリスタートファイルの引継ぎを示し，最終同化の

リスタートファイルを 10 日間保持する必要のあることが分かる．
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準偏差とする正規分布を等しい重みで 51 メンバ

平均したものをアンサンブル予測の確率密度分布

とする．この確率密度分布の上下約 15% を削っ

た残り約 70% の範囲を図に黄色い四角で表示す

る．通常エルニーニョ監視速報の 1 ページ目に掲

載する NINO.3 海面水温の基準値との差の 5 か月

移動平均値の予測の図も同様にして作成する．

エルニーニョ現象の見通しは，モデルの予測値

を基本として，再予報で評価したモデルの予測精

度を考慮し，また，系統誤差の修正では取り除き

切れないモデルの特性，例えば，近年の誤差の変

化傾向等を主観的に修正するなどして，組み立て

る．

5.　国際協力

本章では，エルニーニョ監視予報業務に関して，

気象庁が実施している世界各国の気象機関との国

際協力について簡単にまとめる．

5.1　観測体制の国際協力

気象庁は，海洋気象観測船「凌風丸」「啓風丸」

や漂流ブイ等による海洋観測を実施している．海

洋データ同化システムを用いた海洋解析では，気

象庁の観測データ以外にも，GTS などを介して，

世界各国の観測船，一般船舶，漂流ブイ，定置ブイ，

プロファイリングフロート，人工衛星等の海洋デ

ータをリアルタイム又は準リアルタイムに取得し

ている．日本を含む世界の異常気象の要因となる

エルニーニョ現象の監視・予測やメカニズム解明

には，特に太平洋熱帯域に展開されている係留ブ

イ観測網（TAO/TRITON アレイ）による海洋表

層と海上気象の観測が不可欠である．同観測網で

は，海面水温・表層水温等の海洋観測と海上風等

の海上気象観測が行われ，観測結果は GTS でリ

アルタイムに国際交換されている．TAO/TRITON
アレイは，社会的に大きな影響を与えた 1982/83
年のエルニーニョ現象の後に計画・整備され，現

在は，165°E 以東のブイ（TAO）を NOAA が，

165°E 以西のブイ（TRITON）を日本の国立研究

開発法人海洋研究開発機構（JAMSTEC）が維持

管理している．近年，ブイアレイの維持管理に必

要な船舶航海のための予算削減によるブイの削減

危機が問題となっている．国際的な枠組みの中

で，維持管理していくことが必要であり，GOOS
の海洋観測に関する専門家パネル（OOPC）は，

2020 年までに組織的で持続可能な熱帯太平洋観

測網に移行させるための熱帯太平洋観測システム

（TPOS）2020 を組織し，計画の策定に当たって

いる．TPOS2020 に関連して，「海洋解析のリア

ルタイム相互比較」プロジェクトが立ち上がった．

各機関における海洋表層水温解析値のばらつきを

リアルタイムに監視することで，観測データの増

減が海洋解析の質に及ぼす影響の検証が可能とな

る．このことは，現業海洋解析の品質管理にとっ

ても有効であり，気象庁を含めた世界の 6 つの現

業機関や研究所が参加している．

5.2　予測情報の国際協力

エルニーニョ / ラニーニャ現象は，世界の天候

に影響を及ぼすため，世界の経済活動にも多大な

影響を与える．このため，多くの国の気象機関や

研究所でエルニーニョ現象の予測が行われてい

る．その手法は，大気海洋結合モデルや統計モデ

ルなど，様々である．気象庁のエルニーニョ予測

精度は，世界の現業機関の中でもトップクラスで

あり，異常気象情報センター（TCC）を通じて世

界の気象機関にエルニーニョ現象の監視・予測情

報を発表している．

WMO は，国連の政府機関の自然災害の軽減に

関する作業部会への貢献として，1997 年 11 月よ

り，多くの国家気象機関，水文機関，専門家等の

寄与に基づいて気候と社会に関する国際研究所

（IRI）の協力的作業によりエルニーニョ現象の実

況及び予測情報を作成している．気象庁は，2001
年よりエルニーニョ監視速報に掲載した監視予測

情報を提供し寄与してきた．また，IRI では，複

数の予測モデルの予測結果に基づいた確率表現

による発生予測を毎月実施しており，気象庁は

2007 年より NINO.3.4 の海面水温偏差の予測デー

タを提供している．その他，オーストラリア気象

局（BOM）へ予測情報を提供し，オーストラリ

アでのエルニーニョ予測情報の発表に寄与してい

る．

このように，エルニーニョ現象の監視及び予測
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は単一の現業機関の努力だけで達成できるもので

はなく，観測・海洋解析・予測の国際協力の重要

性は年々増している．エルニーニョ予測を運用し

ている世界の代表的な現業機関として，今後も国

際的な貢献を続けていくことは気象庁の重要な役

割の一つである．

6.　おわりに

2015 年には，新たな大気海洋結合モデル（JMA/
MRI-CGCM2）と海洋データ同化システム（MOVE/
MRI.COM-G2）による予測が運用開始となり，エ

ルニーニョ予測成績の更なる向上が達成された

（第 3.4 節）．さらに，JRA-55 を使用したエルニ

ーニョ / ラニーニャ現象と世界及び日本の天候の

特徴に関する新しい統計資料も公開された（第

2.6 節）．一方で，エルニーニョもどき（Ashok et 
al., 2007）やインド洋ダイポールモード（Saji et 
al., 1999）など，世界の天候へ影響する複数の現

象が報告されている．気象庁では，このような新

しい現象についても随時調査を進めており，今後，

必要に応じて，エルニーニョ監視速報への掲載な

どの情報発信を検討していく．

太平洋十年規模変動などの数十年変動の影響も

忘れてはならない．1970 年代半ば以降，比較的

大きなエルニーニョ現象が発生するとともに，熱

帯太平洋の大気海洋はエルニーニョ的な状態とな

った．その後，2000 年代に入ると，エルニーニ

ョ現象の振幅は小さくなり，ラニーニャ的な状態

となった．このような熱帯太平洋の数十年規模の

変動はエルニーニョ現象の特性にも変化を及ぼし

ている可能性があるが，その変動機構は明らかに

はなっていない．2014 年に発生したエルニーニ

ョ現象は，2015 年には，1949 年以降発生したエ

ルニーニョ現象の中で大きかった 3 つのエルニー

ニョ現象に匹敵する大きさに発達した．このエル

ニーニョ現象が熱帯太平洋の数十年規模変動の位

相変化を引き起こしているのか，逆にエルニーニ

ョ現象が数十年規模の位相変化によって引き起こ

されたものなのか，注意深く監視，調査し，今後

の監視予測業務に役立てる必要があるだろう．

第 2.3 節で示したように，エルニーニョ現象は

日本の天候へ大きな影響を与える．気象庁におけ

る大気海洋結合モデルを用いた 3 か月予報や暖寒

候期予報では，エルニーニョ現象が日本の天候予

測の主要な予測因子となっている．過去のエルニ

ーニョ現象を詳しく見ると，熱帯太平洋の大気海

洋の時空間変化はエルニーニョ現象ごとに異な

り，世界の天候への影響も全く同じというわけで

はない．このことは，エルニーニョ監視海域の海

面水温偏差の大きさだけでなく，熱帯域の海面水

温の時空間変動を高い精度で予測することが必要

であることを示唆している．今後も，大気海洋結

合モデルや大気海洋データ同化手法を着実に改善

し，精度の高い監視予測情報を発信し続けていく

ことが重要である．
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