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はじめに1 

2024 年は、ほぼ年間を通して全国的に高温となり、

日本の年平均気温は統計を開始した 1898 年以降で

最も高くなった。このような高温の要因として、異常気

象分析検討会2では、2020年夏～2022/23年冬の「三

冬連続のラニーニャ現象」によって西太平洋の海洋

内部に  2020 年から蓄積された熱が 2023 年春～

2024 年春のエルニーニョ現象に伴って赤道太平洋域

全体の海面付近に広がって大気を強く暖めたことが

要因の一つと指摘した。 

この例に限らず、エルニーニョ・ラニーニャ現象及び

インド洋ダイポールモード現象は、日本を含む世界各

地の天候に大きく影響を及ぼすため、季節予報にお

ける重要な指標のひとつとなっている。気象庁では、こ

れらの現象に伴う大気・海洋の状態を監視・予測し、

「エルニーニョ監視速報」3や「気候系監視速報」 4とし

て毎月気象庁ホームページで公表するとともに、各種

調査・研究を通じて得られた科学的知見を蓄積するこ

とにより季節予報の精度向上に努めている。 

本季節予報技術資料では、これらの現象が日本の

天候に及ぼす影響等について、以下のとおり 5 つの

章に分けて調査し、その結果を取りまとめた。 

なお、第 1～4章の執筆に際しては、異常気象分析

検討会委員から助言をいただいた。 

第 1 章では、気象庁第 3 次長期再解析（JRA-3Q）

の約 75年間にわたる長期間の循環場データを用いた

統計解析及び最新の科学的知見に基づいて、エルニ

ーニョ・ラニーニャ現象が日本の天候に及ぼす影響と

そのメカニズムを調査した結果を掲載した。 

第 2 章では、エルニーニョ・ラニーニャ現象発生後

もしくは発生期間中の衰退年における、全球平均地

上気温の年平均値及び月平均値、対流圏の気温の

月平均値の特徴を調査した結果を掲載した。 

第 3 章では、夏のインド洋熱帯域における海面水

温の変動に伴う日本の天候への影響とそのメカニズム

について、統計解析の結果に基づき調査した結果を

掲載した。 

 
1 吉松 和義 
2 https://www.data.jma.go.jp/extreme/index.html 

第 4 章では、第 1 章で行ったエルニーニョ・ラニー

ニャ現象と日本の天候との関連の調査と同様に、イン

ド洋ダイポールモード現象についても JRA-3Q を用い

た統計解析を行い、その影響について検討した結果

を掲載した。 

第 5章では、エルニーニョ・ラニーニャ現象と台風発

生数や位置等との関係について、過去の先行研究の

統計期間を延長するとともに、海面水温データを更新

して再調査した結果を掲載した。 

 

これらの調査・検討結果が、エルニーニョ・ラニーニ

ャ現象やインド洋ダイポールモード現象と日本の天候

等との関わりについての理解を深め、季節予報の精

度向上に寄与することを期待する。 

3 https://www.data.jma.go.jp/cpd/elnino/index.html 
4 https://www.data.jma.go.jp/cpd/diag/sokuho/index.html 
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1 エルニーニョ・ラニーニャ現象の発生と関連する

循環場、日本の天候の特徴とそのメカニズム1 

1.1 はじめに 

エルニーニョ・ラニーニャ現象は、太平洋赤道域の

日付変更線付近から南米のペルー沿岸にかけての広

い海域で海面水温（SST）が平年と比べて高く・低くな

り、その状態が 1 年程度続く現象である。エルニーニ

ョ・ラニーニャ現象は、通常は春～夏頃に発生し、冬

にかけて発達して最盛期を迎えた後、翌年の春頃に

終息することが多い。このような SST 変動と連動した数

年規模の周期をもつ大気・海洋の変動はエルニーニ

ョ・南方振動（El Niño Southern Oscillation: ENSO）と

して知られる（Rasmusson et al. 1990、Guilyardi 2006）。

ENSO の周期的な変動に対する基礎的研究として、

遅延振動子理論（Schopf and Suarez 1988）や西太平

洋振動子（Weisberg and Wang 1997）、充塡・放出振

動子理論（Jin 1997）といった理論的な研究から、大気

海洋結合モデルにおける数年周期の ENSO の再現

（Zebiak and Cane 1987）といった実験的な研究に至る

数多くの研究が存在し、近年の ENSO に関する先駆

的な研究の礎を築いている。 

熱帯域における最も卓越する大気・海洋の年々変

動である ENSO の影響は、熱帯域に留まらず、遠隔影

響（テレコネクション; Wallace and Gutzler 1981）を介し

て 中 ・ 高 緯 度 の 大 気 循 環 場 に も 及 ぶ （ Horel and 

Wallace 1981、Hoskins and Karoly 1981、Simmons 

1982、Sardeshmukh and Hoskins 1988、Renwick and 

Wallace 1996、Straus and Shukla 1997、Matthews and 

Kiladis 1999、Robinson 2002）。このことから、エルニ

ーニョ・ラニーニャ現象は、日本を含む世界各地の天

候にも大きく影響しうる（岩崎 2024、中村 2024 など）。

加えてその持続性から季節予報にとっても重要なシグ

ナルの 1 つであるため、気象庁ではエルニーニョ・ラニ

ーニャ現象に伴う大気海洋状態の監視と予測を行っ

ている（石川と前田 2013、吉川ほか 2016）。日本付

近の天候に大きく影響を及ぼす ENSO と関連する大

気循環場の特徴については、先行研究において多く

議論されてきた。たとえば、Zhang et al.（1996）は、エ

 
1 竹村 和人 

ルニーニョ現象の最盛期となった夏と冬の事例解析を

通して、海洋大陸付近における不活発な対流活動が

東アジアモンスーンの強弱に寄与し、その背景として

エルニーニョ現象が関連している可能性を示した。

Sakai and Kawamura（2009）は、冬の循環場の主要な

変動として、インド洋からインドネシア付近にかけての

対流活動の偏差、及びユーラシア大陸での偏西風の

蛇行のパターンを統計的に抽出し、日本付近を含む

東アジアの循環場に影響を及ぼすことを指摘している。

このように、熱帯の対流活動がアジアモンスーン循環

に与える影響や熱帯域の循環場からの遠隔影響とい

った、ENSO の発生から日本の天候への影響に至る

個々のプロセスや統計的特徴に関する研究は多く存

在するものの、両者を関連づける全体的なプロセスに

ついて俯瞰的に議論した研究は少ない。気象庁の現

業季節アンサンブル予報システム（JMA/MRI-CPS3; 

Hirahara et al. 2023）では、季節スケールでの ENSO

の予測精度が向上しており（Hirahara et al. 2023）、

ENSO を起源とする夏季日本の天候の予測の再現性

も向上していることが報告されている（Takemura et al. 

2023）。このことを踏まえ、先行研究の結果を吟味しな

がら ENSO と日本の天候の関連性とそのメカニズムを

詳細に調査しその結果を総合的に纏めることは、季節

予報における ENSO の影響の評価のさらなる高度化

にもつながる。 

気象庁第 3 次長期再解析（JRA-3Q; Kosaka et al. 

2024）の運用開始に伴い、1940 年代後半以降の長期

間における統計解析が可能となったことから、エルニ

ーニョ・ラニーニャ現象の発生に伴う日本の天候への

影響やそのメカニズムについて、これまでの知見の整

理を目的に、統計資料に基づく詳細な調査を行った。

なお、ENSO による日本の天候への影響とそのメカニ

ズムについて、統計解析の資料で説明することが困難

である部分については、先行研究の結果も参照した。 

 

1.2 データと解析手法 

1.2.1 データと統計期間 
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解析に用いたデータ、及び要素の概要を第 1.2-1

表に示す。大気循環場のデータには JRA-3Q による

解析値を用いた。JRA-3Q の詳細については、Kosaka 

et al.（2024）を参照してほしい。熱帯の対流活動を推

定するデータとして、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 外 向 き 長 波 放 射 量 （ OLR; Liebman and 

Smith 1996）を利用した。OLR は、熱帯域においては

値が小さいほど対流活動が活発であると推定される。

SST には、気象庁のエルニーニョ・ラニーニャ現象の

判定に用いるデータ（気象庁 2023b、南ほか 2023）

と同様、2015 年 5 月以前の期間に関しては気象庁が

収集した観測データから作成された緯度・経度 1 度格

子の COBE-SST2（Hirahara et al. 2014）を、2015 年 6

月以降の期間に関しては MGDSST（Merged satellite 

and in-situ data Global Daily SST; Kurihara et al. 2006）

を用いた。これらのデータを、夏（6～8 月）及び冬（12

～2 月）等の 3 か月間で平均して用いた。移動性擾乱

のような大気の高周波変動については、2～8 日周期

の変動成分（Blackmon et al. 1984）で定義し、以下で

は高周波擾乱と表記する。 

日本の天候（3 か月平均気温、降水量及び日照時

間）とエルニーニョ・ラニーニャ現象の統計的関係は

岩崎（2024）及びその調査結果に基づく気象庁ホーム

ページ「エルニーニョ／ラニーニャ現象発生時の天候

の統計的な特徴」（気象庁 2023a）を引用した。平年

値と比較した階級は、気温については「低い」、「並」、

「高い」、降水量、日照時間については「少ない」、

「並」、「多い」の 3 階級とし、それぞれの出現率を示す。 

統計解析の期間は 1948～2021 年の 74 年間（ただ

し、冬（12～2 月）については 1947/1948～2020/2021

年）であるが、OLR については 1979～2021 年の 43 年

間（ただし、冬（12～2 月）については 1979/1980～

2020/2021 年）である。大気循環場と SST の偏差は

1948～2021 年の 74 年平均値からの差、OLR の偏差

は 1979～2021 年の 43 年平均値からの差で定義した。

平年値は、1991～2020 年の 30 年平均値である2。 

 
2 偏差の基準は、平年値の期間（1991～2020 年）では

ないことに留意する。平年値を基準とする場合には、平年偏

差と表記する。 

 

1.2.2 解析手法と注意点 

エルニーニョ・ラニーニャ現象発生時に現れやすい

循環場や天候を調べる方法として、線形回帰分析が

挙げられる。しかしながら、両現象発生時の循環場や

天候の特徴は必ずしも対称的ではないため（Hoerling 

et al. 2001）、それぞれの現象の発生条件を満たす場

合の合成図解析が有効であると考えられる。このため、

大気循環場の特徴については主に合成図解析の結

果を用いる。 

大気循環場の合成図解析における有意性検定に

は、t 検定を用いた。合成図における偏差の平均を 、

その標準偏差をσ、合成図解析における事例数を N

とすると、以下の検定量 t を定義できる（松山と谷本 

2005）。 

= /( − 1) 

ここで、偏差全体の平均が 0 であるという制約のた

め、自由度は N-1 である。この検定量及び自由度より、

有意水準を算出した。日本の天候の出現傾向の検定

には、信頼度水準 90％の片側二項検定を用い、母比

率は気候学的出現率3とした。解析結果については、

特に断らない限り 90％信頼度水準で統計的に有意な

特徴のみについて言及する。 

各気象要素には、十年～数十年程度の時間スケ

ールの自然変動や地球温暖化による気温の上昇傾

向などの長期的な変化傾向（トレンド）が含まれている。

年々の時間スケールで変動するエルニーニョ・ラニー

ニャ現象に伴う影響に着目する場合、こうしたトレンド

を除去することが有効であると考えられる。日本の平

均気温については、統計期間における一次直線に線

形回帰したものをトレンドと定義した上で、そのトレンド

を除去した解析が行われた（岩崎 2024）が、大気循

環場については、トレンドの除去の有無による傾向の

大きな違いがみられなかったため、ここではトレンドを

除去しない場合の結果を示す。なお、統計解析の結

果に基づいて述べる特徴は、エルニーニョ・ラニーニ

3 統計期間全体の出現率が等確率となるように「低い

（少ない）」、「並」、「高い（多い）」の 3 階級に分けたときの、

各階級に含まれるデータの割合。33%に近い値となる。 



4 
 

ャ現象が発生したときに統計的に現れやすい特徴で

あり、必ずしもその背景となる物理的なメカニズムによ

って裏づけられているものではないことに留意する。 

 

1.2.3 エルニーニョ・ラニーニャ現象の発生の定義 

合成図の作成に用いるエルニーニョ・ラニーニャ現

象の発生の条件には、以下に示す気象庁での定義を

用い、月単位で判定を行った。 

“ エ ル ニ ー ニ ョ 監 視 海 域 （ NINO.3 ： 5oS – 5oN 、

150oW–90oW）における海面水温の基準値4との差の 5

か月移動平均値（その月および前後 2 か月を含めた

5 か月平均値）が、6 か月以上続けて+0.5℃以上とな

った場合をエルニーニョ現象、-0.5℃以下となった場

合をラニーニャ現象とする。” 

 
4 その年の前年までの 30 年間における各月の平均値。 

3 か月平均の統計解析では、その中心月における 5

か月移動平均値で判定を行った。この定義に従って

算出したエルニーニョ・ラニーニャ現象の発生期間を

第 1.2-1 図に示す。このイベント判定は前述の岩崎

（2024）及び中村（2024）の調査で用いられたものと同

一である。 

なお、夏に関しては、エルニーニョ・ラニーニャ現象

の発生した年とその翌年の両方が含まれることが多い。

両現象が発生した年とその翌年では大気循環場の特

徴が異なる傾向があることが先行研究において報告さ

れているが（例えば Kawamura 1998、Chou et al. 2003、

Xie et al. 2009 など）、ここでは両者を区別せずに統計

解析を行った。 
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第 1.2-1 表 大気循環場、海面水温のデータセットと要素、指数の概要 
データセット 要素 
JRA-3Q ＜基本要素＞ 

200hPa 速度ポテンシャル（m2/s）、200、850hPa 流線関数（m2/s）、200、
850hPa 東西・南北風（m/s）、500hPa 高度（m）、海面気圧（hPa）、850hPa
気温（℃） 
＜診断用要素＞ 
300hPa 高周波擾乱に伴う渦度フラックスの収束発散による高度変化率
（m/day） 
850hPa 高周波擾乱の運動エネルギー（m2/s2）、850hPa 高周波擾乱による
北向き熱フラックス（K m/s） 

OLR 外向き長波放射量（W/m2） 
夏のアジアモンスーン OLR 指数 夏 季 ア ジ ア モ ン ス ー ン 活 動 度 （ Summer Asian Monsoon OLR Index; 

SAMOI-A5） 
COBE-SST2、MGDSST 海面水温（℃） 
海洋監視指数 NINO.3（5oS～5oN、150oW～90oW で領域平均した海面水温の基準値と

の差） 
 

 

 
第 1.2-1 図 （左）エルニーニョ/ラニーニャ現象の発生期間、（上）NINO.3 における海面水

温の基準値との差の時系列 

（左）1947 年 1 月～2021 年 12 月の期間においてエルニーニョ現象が発生した期間を赤

色で、ラニーニャ現象が発生した期間を青色で塗色している。（上）折れ線は月平均値、太

線は 5 か月移動平均値を表す。期間は、1950～2023 年。 

  

 
5 夏のアジアモンスーン全体の活動度。詳細は、気候系監視年報の解説を参照。 
http://www.data.jma.go.jp/cpd/diag/nenpo/index.html 
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1.3 結果 

本節では、北半球の夏（6 月～8 月）と冬（12 月～2

月）を対象として、エルニーニョ・ラニーニャ現象が発

生している場合に現れやすい大気循環場や日本の天

候の特徴を示し、天候への影響のメカニズムについて

も議論する。 

 

1.3.1 エルニーニョ現象が日本の夏の天候に及ぼ

す影響 

(1) 海況、循環場の合成図の特徴とそのメカニズム 

エルニーニョ現象発生時の夏平均の SST 偏差は、

中・東部太平洋赤道域で正偏差、西部太平洋赤道域

で負偏差となっている（第 1.3-1 図(a)）。SST の正偏差

に対応して、中・東部太平洋赤道域では対流活動が

活発となり（第 1.3-1 図(b)）、対流圏上層では大規模

な発散偏差が分布している（第 1.3-1 図(c)）。一方、イ

ンド付近、インドネシア付近、フィリピン東方海上では

対流活動が不活発となり（第 1.3-1 図(b)）、対流圏上

層では大規模な収束偏差が見られる（第 1.3-1 図(c)）。

赤道域における東西風は、対流圏上（下）層ではイン

ド洋で西（東）風偏差、太平洋では東（西）風偏差とな

り 、 ウ ォ ー カ ー 循 環 （ Bjerknes 1969 、 Julian and 

Chervin 1978）が弱まる傾向を示している（第 1.3-2 図

(a)と(b)）。この特徴は、ENSO に伴う中・東部太平洋

赤道域における対流活動の変化が、熱帯域の広範囲

における東西－鉛直循環に影響を及ぼすことを指摘

した先行研究（例えば Bjerknes 1969、Lau and Nath 

1996 、 Klein et al. 1999 、 Alexander et al. 2002 、

Taschetto et al. 2020）と整合する。夏平均の NINO.3

海域における SST の基準値からの差とアジアモンスー

ン全体の活動度（SAMOI-A）との相関係数は-0.45 で

あり（図略）、エルニーニョ（ラニーニャ）現象時にアジ

アモンスーンの活動が弱化（強化）することを示した先

行研究（例えば Ju and Slingo 1995、Goswami and 

Xavier 2005）と整合する（ENSO の大気パートである

南方振動（SO）は、もともと Walker and Bliss (1932) に

よって、インドのモンスーン期の降水量と熱帯域大規

模場の海面気圧変動との関連から見出されたもので

ある）。これらの特徴から、エルニーニョ現象が発生し

ている年には、中・東部太平洋赤道域では SST の上

昇に伴って対流活動が活発となり、これがウォーカー

循環及び南アジア付近やインドネシア付近における

対流活動を抑制し、アジアモンスーン域での対流活

動が平年と比べて弱化すると考えられる。帯状平均し

た気温偏差は、太平洋赤道域での活発な対流活動

すなわち加熱偏差に対応して、熱帯域では高温偏差

となる一方、北半球中緯度帯では低温偏差となる傾

向があり（第 1.3-2 図(d)）、北緯 30 度帯では気温の南

北勾配が強まっている。この気温偏差の分布に対す

る温度風平衡から、帯状平均した東西風偏差は、北

緯 30 度帯で西風偏差、北緯 50 度帯で東風偏差とな

る傾向が見られ（第 1.3-2 図(c)）、後述のアジアジェッ

ト気流を含む亜熱帯ジェット気流が南偏する傾向と対

応する。 

南アジア付近やインドネシア付近における不活発な

対流活動、すなわち対流圏中層付近での対流・凝結

加熱量が平年と比べて弱いことに対するロスビー波応

答（Matsuno 1966）として、ユーラシア大陸南部から日

本付近にかけての対流圏上層では、広い範囲で低気

圧性循環偏差となり（第 1.3-3 図(a)）、チベット高気圧

の張り出しが弱いことや、チベット高気圧の北縁を流

れるアジアジェット気流が全般に平年の位置と比べて

南寄りを流れる傾向があることと対応している（第 1.3-2

図(a)）。また、南偏するアジアジェット気流に沿って波

列状の偏差パターンが見られ、ジェット気流は中国付

近で北へ、朝鮮半島付近で南へ蛇行し、日本付近で

は西側で気圧の谷となる（西谷）傾向が見られる（第

1.3-3 図(b)）。全般的に南北偏するアジアジェット気流

とそれに沿って発現する特定の地理的位相を持つ波

列状の偏差パターンについては、いくつかの先行研

究で指摘されている。Hong and Lu (2016)は、夏（6～

8 月）平均場の相関解析より、アジアジェットの南（北）

偏は西アジア及び東アジアでの低（高）気圧性循環偏

差やヨーロッパ及び中央アジアでの高（低）気圧性循

環偏差と関連し、シルクロードパターン（Enomoto et al. 

2003）の位相とも関連することを示唆した。また Hong 

et al. (2021)は、このアジアジェット気流の南北偏や特

定の位相を持つシルクロードパターンが、ENSO 及び

それに関連するアジアモンスーン域での降水量偏差

による影響を受けることを示した。これらの結果は合成
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図の特徴と整合し、エルニーニョ現象に伴う南アジア

付近やインドネシア付近での不活発な対流活動が、

アジアジェット気流の南偏やそれに関連する日本付近

における西谷傾向に影響することを示している。他方

で、太平洋赤道域での活発な対流活動（第 1.3-1 図

(b)）に対応して、太平洋熱帯域の対流圏上層では南

北半球対の高気圧性循環偏差となり（第 1.3-3 図(a)）、

北太平洋中部の亜熱帯域で夏季に発達しアジアモン

スーン循環とも密接に関連する中部太平洋トラフ（例

えば Takemura et al. 2021）が平年と比べて浅い傾向

を示している。また、アジアジェット気流の出口付近に

位置する日本付近でのロスビー波の砕波は、中部太

平洋トラフの強化や維持に寄与することが知られてい

る（例えば Takemura and Mukougawa 2020）。エルニ

ーニョ現象時には、アジアジェット気流の南偏に関連

して日本付近での砕波の出現頻度は減少する傾向が

あり（Takemura et al. 2020）、中部太平洋トラフが弱い

特徴と整合する。 

対流圏下層では、日本付近及びフィリピン東方海

上で低気圧性循環偏差、日本の南海上では相対的

な高気圧性循環偏差が見られる（第 1.3-3 図(c)）。日

本の南海上と日本付近での南北双極子構造の偏差

の対は、やや北にずれているものの太平洋・日本（PJ）

パターン（Nitta 1987, Kosaka and Nakamura 2006）と

類似している。これらの特徴は、太平洋高気圧が日本

の南海上で西へ強く張り出す一方、本州付近への張

り出しは弱く、本州付近には南西から湿った気流が入

りやすいことを示している。 

北半球中・高緯度の 500hPa 高度は、日本の西や

北太平洋中緯度の日付変更線付近を中心として東

西に広く負偏差となり（第 1.3-4 図(a)）、アジアジェット

気流の南偏（第 1.3-2 図(a)）や日本付近での西谷傾

向（第 1.3-3 図(b)）と対応する。海面気圧は、北太平

洋の中緯度で負偏差となり（第 1.3-4 図(b)）、太平洋

高気圧の北への張り出しが弱いことを示している。ア

ジアジェット気流の南偏や太平洋高気圧の日本付近

への張り出しが弱いことに対応して、日本付近では高

周波擾乱の活動が活発となり（第 1.3-4 図(d)）、低気

圧や前線の影響を受けやすく、850hPa 気温は日本付

近で低温偏差となっている（第 1.3-4 図(c)）。さらに、

高周波擾乱の活動域の南下（第 1.3-4 図(d)）に伴っ

て、その北側に位置する北太平洋付近の中緯度では、

有意ではないものの擾乱による渦度フラックスの収束

偏差（以下、高周波擾乱によるフィードバック効果；第

1.3-4 図(e)）によって高度場が低下する傾向が見られ、

アジアジェット気流の南偏に寄与している（第 1.3-2 図

(a)）。高周波擾乱によるフィードバック効果の特徴は、

Alexander et al.（2004）と整合する。 

なお、前述のとおりエルニーニョ現象が発生した年

とその翌年では大気循環場の特徴が異なる傾向があ

る。エルニーニョ現象衰退期あるいは終息後の夏の特

徴については、第 3 章で述べる。 

 

(2) 日本の天候の特徴 

エルニーニョ現象が発生しているときの日本の平均

気温は、夏は西日本で低い傾向、北・東日本で平年

並か低い傾向がみられ（第 1.3-5 図(a)）、夏後半（7～

9 月）は北・東・西日本で低い傾向が特に明瞭となる

（第 1.3-5 図(d)）。この低温傾向は、大気循環場の特

徴にみられる太平洋高気圧の北への張り出しが弱い

ことやアジアジェット気流の南偏と対応している（第

1.3-2 図(a)、第 1.3-3 図(a)と(c)、第 1.3-4 図(a)と(b)）。

また、夏季日本付近でのロスビー波の砕波頻度が少

ない年や、太平洋高気圧の北への張り出しが弱まる

位相の PJ パターンが見られる年には、気温は平年と

比 べ て 低 い 傾 向 が 知 ら れ て お り （ Takemura et al. 

2020）、この結果とも整合する。降水量は、夏は西日

本日本海側で多く（第 1.3-5 図(b)）、夏後半は西日本

で多く、沖縄・奄美で少ない傾向がある（第 1.3-5 図

(e)）。日照時間は、夏は北日本日本海側で少ない傾

向、東日本日本海側で平年並か少ない傾向がみられ

（第 1.3-5 図(c)）、夏後半には東・西日本を中心に少

ない傾向がみられる（第 1.3-5 図(f)）。さらに梅雨明け

の時期が、全国的に並か遅くなる傾向がある（図省略; 

岩崎 2024）。これらの傾向は、太平洋高気圧が日本

の南海上で西へ強く張り出す一方、北への張り出しが

弱まる傾向（第 1.3-3 図(c)、第 1.3-4 図(b)）や、本州

付近で南西からの気流が入りやすい傾向（第 1.3-3 図

(c)）、さらには日本付近で高周波擾乱の活動が活発

となる傾向（第 1.3-4 図(d)）と対応している。 
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以上の結果を踏まえて、エルニーニョ現象が日本

の夏の天候に与える影響についてまとめた模式図を、

第 1.3-6 図に示す。 

 

1.3.2 ラニーニャ現象が日本の夏の天候に及ぼす

影響 

(1) 海況、循環場の合成図の特徴とそのメカニズム 

ラニーニャ現象発生時の夏平均の SST 偏差、対流

活動、対流圏上層における収束発散は、エルニーニョ

現象発生時の夏平均の特徴（第 1.3-1 図）とはほぼ逆

の偏差パターンを示している（第 1.3-7 図）。インド洋、

太平洋赤道域における東西風もまた、エルニーニョ現

象発生時（第 1.3-2 図）とは逆向きの風の偏差となり、

ウォーカー循環が強まる傾向を示し（第 1.3-8 図(a)と

(c)）、この特徴もエルニーニョ現象時の特徴と同様に

先行研究（例えば Lau and Nath 1996、Klein et al. 

1999、Alexander et al. 2002、Taschetto et al. 2020）と

整合する。夏平均の NINO.3 海域における SST の基

準 値 か ら の 差 と ア ジ ア モ ン ス ー ン 全 体 の 活 動 度

（SAMOI-A）との負の相関（図略）より、ラニーニャ現

象発生時にはアジアモンスーン域での対流活動は活

発となる傾向がある。これらの特徴から、ラニーニャ現

象が発生している夏には、中・東部太平洋赤道域で

は SST の低下に伴って対流活動が不活発となり、そ

れがウォーカー循環及び南アジアやインドネシア付近

における対流活動が強化し、アジアモンスーン域での

対流活動を平年と比べて強化すると考えられる。帯状

平均した気温偏差は、太平洋赤道域での不活発な対

流活動すなわち冷却偏差に対応して、熱帯域では低

温偏差となる傾向があり（第 1.3-8 図(d)）、北緯 30 度

帯では気温の南北勾配が弱まっている。この気温偏

差の分布に対する温度風平衡から、帯状平均した東

西風偏差は、北緯 20～30 度帯で東風偏差となる傾

向が見られ（第 1.3-8 図(c)）、後述のアジアジェット気

流を含む亜熱帯ジェット気流が北偏する傾向と対応

する。 

南アジア付近やインドネシア付近における活発な対

流活動、すなわち対流圏中層付近での対流・凝結加

熱量が平年と比べて強いことに対するロスビー波応答

（Matsuno 1966）として、ユーラシア大陸南部から日本

付近にかけての対流圏上層では広い範囲で高気圧

性循環偏差となり（第 1.3-9 図(a)）、これはチベット高

気圧の勢力が強まる傾向やその北縁を流れるアジア

ジェット気流が全般に平年の位置と比べて北寄りを流

れる傾向と対応している（第 1.3-8 図(a)、第 1.3-9 図

(a)）。また、アジアジェット気流は南北に蛇行し、朝鮮

半島付近では北に蛇行する傾向が見られる（第 1.3-9

図(b)）。北偏するアジアジェット気流とそれに沿う特定

の地理的位相を持つ波列状の偏差パターンは、エル

ニーニョ現象時の特徴と同様、Hong and Lu (2016)や

Hong et al. (2021)とも整合する。波列状の偏差パター

ンが特定の位相を持つメカニズムとして、チベット高原

等の大規模地形による影響の可能性が考えられるが、

関連する詳細なメカニズムについてはさらなる調査研

究が必要である。また Hong et al. (2018)は、アジアジ

ェット気流が南偏する場合に比べて、北偏する場合の

方が特定の地理的位相を持つ波列状の偏差パター

ンとの関連性が明瞭であり、アジアジェット気流の南北

偏における特徴の非対称性が存在することを示した。

これらの結果は合成図の特徴と整合し、ラニーニャ現

象に伴う南アジア付近やインドネシア付近での活発な

対流活動が、アジアジェット気流の北偏やそれに関連

する朝鮮半島付近での北への蛇行に影響することを

示している。中・東部太平洋赤道域での不活発な対

流活動（第 1.3-7 図(b)）に対応して、太平洋熱帯域の

対流圏上層では南北半球対の低気圧性循環偏差と

なり（第 1.3-9 図(a)）、中部太平洋トラフが平年と比べ

て強い傾向を示している。また、エルニーニョ現象時と

は逆に、ラニーニャ現象時にはアジアジェット気流の

北偏に関連して日本付近での砕波の出現頻度は増

加する傾向があり（Takemura et al. 2020）、中部太平

洋トラフが強い特徴と整合する。 

対流圏下層では、日本付近及びフィリピン東方海

上で高気圧性循環偏差、日本の南海上では相対的

な低気圧性循環偏差が見られる（第 1.3-9 図(c)）。日

本の南海上及び日本付近での南北双極子構造の偏

差の対は、エルニーニョ現象時の特徴と同様だが逆

位相で、やや北にずれているものの太平洋・日本（PJ）

パターン（Nitta 1987, Kosaka and Nakamura 2006）と

類似している。これらの特徴は、太平洋高気圧が平年
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と比べて本州付近へ強く張り出す傾向や、沖縄・奄美

付近に南西からの湿った気流が入りやすい傾向を示

している。 

北半球中・高緯度の 500hPa 高度では、日本の北

西を中心に正偏差となり（第 1.3-10 図(a)）、アジアジェ

ット気流の北偏や朝鮮半島付近での北への蛇行（第

1.3-8 図(a)、第 1.3-9 図(a)と(b)）と対応する。海面気圧

は、北太平洋で正偏差となり（第 1.3-10 図(b)）、太平

洋高気圧の北への張り出しが強いことを示している。

また、太平洋高気圧の本州付近への張り出しが強い

ことは（第 1.3-9 図(c)）、アジアジェット気流の北偏（第

1.3-8 図(a)）や、チベット高気圧の張り出しの強化（第

1.3-9 図(a)）と関連しているとみられる（Enomoto et al. 

2003、Enomoto 2004）。アジアジェット気流の北偏や

太平洋高気圧の日本付近への張り出しが強いことに

対応して、日本付近では高周波擾乱の活動が平年と

比べて不活発となり（第 1.3-10 図(d)）、低気圧や前線

の影響を受けにくく、850hPa 気温は日本付近では北

日本を中心に高温偏差となっている（第 1.3-10 図(c)）。

さらに、中国北東部～北太平洋の中緯度における高

周波擾乱によるフィードバック効果（第 1.3-10 図(e)）は、

中国北東部～日本の東海上での 500hPa 高度の正偏

差やアジアジェット気流の北偏に寄与している（第 1.3-

8 図(a)、第 1.3-10 図(a)）。この高周波擾乱によるフィ

ードバック効果の特徴は、Alexander et al.（2004）と整

合する。 

なお、ラニーニャ現象衰退期あるいは終息後の夏

の循環場の特徴については、第 3 章で述べるように、

統計的な特徴は不明瞭であった。 

 

(2) 日本の天候の特徴 

ラニーニャ現象が発生しているときの日本の平均気

温は、夏及び夏後半（7～9 月）は北日本で高い傾向

が見られ（第 1.3-11 図(a)）、夏後半には東・西日本で

平年並か高い傾向が見られる（第 1.3-11 図(d)）。この

傾向は、大気循環場の特徴にみられるチベット高気

圧や太平洋高気圧の張り出しが強いこと（第 1.3-9 図

(a)と(c)）や、アジアジェット気流の北偏（第 1.3-8 図(a)）

及び朝鮮半島付近での北への蛇行（第 1.3-9 図(b)）と

対応する。また、夏季日本付近でのロスビー波の砕波

頻度が多い年や、日本付近への太平洋高気圧の張り

出しが強まる位相の PJ パターンが見られる年には、気

温は平年と比べて高い傾向が知られており（Takemura 

et al. 2020）、この結果とも整合する。夏の降水量の傾

向は統計的に有意ではないが、沖縄・奄美では多雨

側へ偏り（第 1.3-11 図(b)）、夏後半には沖縄・奄美で

多い傾向が見られる（第 1.3-11 図(e)）。この特徴は、

沖縄・奄美に南西からの湿った気流が入りやすい傾

向（第 1.3-9 図(c)）と対応する。日照時間は、北日本

太平洋側で多照となる傾向が見られ（第 1.3-11 図(c)）、

北日本の高温傾向に関連する循環場の特徴と整合

する。 

以上の結果を踏まえて、ラニーニャ現象が日本の

夏の天候に与える影響についてまとめた模式図を、第

1.3-12 図に示す。 

 

1.3.3 エルニーニョ現象が日本の冬の天候に及ぼ

す影響 

(1) 海況、循環場の合成図の特徴とそのメカニズム 

エルニーニョ現象発生時の冬平均の SST 偏差をみ

ると、中・東部太平洋赤道域で高温偏差、西部太平

洋赤道域では低温偏差が見られる（第 1.3-13 図(a)）。

SST の正偏差に対応して、中部太平洋赤道域では対

流活動は活発となり（第 1.3-13 図(b)）、これに対応し

て対流圏上層では大規模な発散偏差が分布している

（第 1.3-13 図(c)）。一方、インドネシア付近では対流

活動は不活発となり（第 1.3-13 図(b)）、対流圏上層で

は大規模な収束偏差が見られる（第 1.3-13 図(c)）。赤

道域における東西風は、対流圏上（下）層ではインド

洋東部からインドネシアにかけて西（東）風偏差、太平

洋では東（西）風偏差となり、ウォーカー循環が平年と

比べて弱化する傾向を示している（第 1.3-14 図(a)と

(b)）。ウォーカー循環が弱化する傾向は、夏平均の合

成図と同様に、ENSO に伴う中・東部太平洋赤道域に

おける対流活動の変化を起源とする熱帯全体の東西

－鉛直循環への影響（例えば Lau and Nath 1996、

Klein et al. 1999、Alexander et al. 2002、Taschetto et 

al. 2020）と整合する。帯状平均した気温偏差は、太平

洋赤道域での活発な対流活動すなわち加熱偏差に

対応して、熱帯域では高温偏差となる一方、北半球
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中緯度帯では一部低温偏差となる傾向があり（第 1.3-

14 図(d)）、北緯 30 度帯では気温の南北勾配が強ま

っている。この気温偏差の分布に対する温度風平衡

から、帯状平均した東西風偏差は、北緯 30 度帯で西

風偏差、北緯 50 度帯で東風偏差となる傾向が見られ

（第 1.3-14 図(c)）、後述の亜熱帯ジェット気流が南偏

する傾向と対応する。 

ユーラシア大陸南部の対流圏上層では広い範囲で

低気圧性循環偏差となり（第 1.3-15 図(a)）、亜熱帯ジ

ェット気流は全般に平年の位置と比べて南寄りを流れ

る傾向がある（第 1.3-14 図(a)）。また、偏西風は中国

付近では南に、日本付近では北に蛇行する傾向が見

られる（第 1.3-14 図(a)、第 1.3-15 図(b)）。亜熱帯ジェ

ット気流の南偏や中国付近での南への蛇行は、インド

ネシア付近での不活発な対流活動（第 1.3-13 図(b)）、

すなわち対流圏中層付近での対流・凝結加熱量が平

年と比べて弱いことに対するロスビー波応答（Matsuno 

1966）と関連するとみられる。加えて、亜熱帯ジェット

気流の中国付近での南への蛇行は、ロスビー波束と

して東方へ伝播し、日本付近での北への蛇行をもたら

していると考えられる。さらに、北太平洋中部の熱帯

域から北米にかけて大円に沿って並ぶ波列状の偏差

パターンが明瞭であり（第 1.3-15 図(a)）、アラスカの南

海上で低気圧性循環偏差となる位相を持つ正の太平

洋・北米（PNA）パターン（Wallace and Gutzler 1981、

Barnston and Livezey 1987）に対応する。 

対流圏下層では、フィリピン付近を中心に高気圧性

循環偏差となり（第 1.3-15 図(c)）、日本付近で南西風

偏差の場となり、季節風の影響を受けにくい傾向を示

している。一方、中部太平洋赤道域の対流圏下層で

は、活発な対流活動（第 1.3-13 図(b)）に対応した南

北半球対の低気圧性循環偏差が見られ（第 1.3-15 図

(c)）、これに関連してフィリピン東方海上では北東貿

易風が強まり、SST の低下に寄与すると考えられる（第

1.3-13 図(a)）。さらに、この SST の低温偏差と関連し

た不活発な対流活動（第 1.3-13 図(b)）は、それに伴う

ロスビー波応答（Matsuno 1966）を通してフィリピン付

近を中心とする高気圧性循環偏差の形成に寄与する

と考えられる（第 1.3-15 図(c)）。このメカニズムは、先

行研究（たとえば、Wang et al. 2000、Alexander et al. 

2004）で指摘されている。 

北半球中・高緯度の 500hPa 高度は、日本付近から

その東海上にかけて正偏差となり（第 1.3-16 図(a)）、

偏西風の北への蛇行（第 1.3-15 図(b)）や、上空の寒

気の影響を受けにくいことと対応している。海面気圧

は、本州の東海上で正偏差、アラスカの南海上を中

心に負偏差となる傾向がある（第 1.3-16 図(b)）。このこ

とは、アリューシャン低気圧が平年の位置と比べて北

東側に偏って強い傾向を示しており、日本付近は北

西季節風の影響を受けにくいことと対応している。他

方でシベリアでは海面気圧に有意な偏差が見られず、

シベリア高気圧の強さには傾向がみられないことを示

唆している。また、日本付近からその東海上にかけて

の正偏差や、アラスカの南海上を中心とする負偏差は

等価順圧構造を示し（第 1.3-16 図(a)と(b)）、偏西風

の蛇行が、上記のアリューシャン低気圧の平年からの

偏りと関連していると考えられる。エルニーニョ現象時

におけるアリューシャン低気圧の強化は、気候学的な

惑星波の増幅（例えば Nishii et al. 2011）を意味し、対

流圏から成層圏への惑星波の鉛直伝播の強化を通し

て、極渦の弱化（第 1.3-16 図(f)）に寄与している。さら

に 、 弱 化 し た 極 渦 か ら の 下 方 影 響 （ Baldwin and 

Dunkerton 1999, 2001）を通して対流圏での負の北極

振動（AO: Thompson and Wallace 1998, 2000）に類似

したパターンに寄与し、500hPa 高度や海面気圧では

西半球側の高緯度域で正偏差、中緯度帯で負偏差

を示している。この特徴は、エルニーニョ現象時の晩

冬～初春には東西波数 1 の惑星波が増幅し、それが

成層圏での極渦の弱化を通して、対流圏の負の AO

と関連することを示した Takemura and Maeda (2016)の

解析結果と整合する。日本付近からその東海上にか

けて、偏西風の北偏（第 1.3-14 図(a)）に関連して高周

波擾乱によるフィードバック効果が高度正偏差の維持

に寄与している（第 1.3-16 図(e)）。850hPa 気温は、

東・西日本付近から沖縄・奄美にかけての広い範囲

で高温偏差となり（第 1.3-16 図(c)）、これは上空に寒

気が入りにくいこと（第 1.3-16 図(a)）や、日本付近で北

西季節風の影響を受けにくいこと（第 1.3-16 図(b)）と

対応している。さらに、中国南部～南西諸島付近では
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高周波擾乱の活動が平年と比べて活発であり（第 1.3-

16 図(d)）、北西季節風の影響を受けにくい一方で低

気圧の影響を受けやすいことと対応している。冬の期

間の月平均場や冬前半（11～1 月平均）、冬後半（1

～3 月平均）で見ると、本州の南岸で帯状に高周波擾

乱の活動が活発となる傾向が見られ（図略）、これは

エルニーニョ現象時に南岸低気圧の活動が活発とな

る傾向を示した Ueda et al.（2017）と整合する。 

Sakai and Kawamura（2009）は、冬の循環場の主要

な変動として、インド洋からインドネシア付近にかけて

の対流活動の偏差、及びユーラシア大陸での偏西風

の蛇行のパターンを統計的に抽出し、日本付近を含

む東アジアの循環場に影響を及ぼすことを指摘して

いる。この先行研究の結果からも、エルニーニョ現象

の発生に伴うインドネシア付近の不活発な対流活動

やそれに伴う偏西風の平年からの偏りが、日本付近に

おける循環場や天候に重要であることが示唆される。 

 

(2) 日本の天候の特徴 

エルニーニョ現象が発生しているときの冬の日本の

平均気温は、西日本で並か高い傾向が見られ（第

1.3-17 図(a)）、冬前半（11～1 月）には北日本と沖縄・

奄美で高い傾向も見られる（図省略）。これらの特徴

は、冬の北西季節風が平年と比べて弱い傾向（第

1.3-16 図(b)）や、上空の寒気の影響を受けにくい傾

向（第 1.3-16 図(a)）と対応する。また、冬の降水量は、

東日本太平洋側や沖縄・奄美で多い傾向が見られ

（第 1.3-17 図(b)）、冬の日照時間は、西日本太平洋

側で少ない傾向や東日本太平洋側で並か少ない傾

向が見られる（第 1.3-17 図(c)）。これらの特徴は冬の

北西季節風が平年と比べて弱い傾向（第 1.3-16 図(b)）

や、南岸低気圧の影響を受けやすい傾向（第 1.3-16

図(d)、Ueda et al. 2017）と対応している。 

以上の結果を踏まえて、エルニーニョ現象が日本

の冬の天候に与える影響についてまとめた模式図を、

第 1.3-18 図に示す。 

 

1.3.4 ラニーニャ現象が日本の冬の天候に及ぼす

影響 

(1) 海況、循環場の合成図の特徴とそのメカニズム 

ラニーニャ現象発生時の冬平均の海面水温偏差、

対流活動、対流圏上層における収束発散は、エルニ

ーニョ現象発生時の冬平均の特徴（第 1.3-13 図）とは

逆の偏差パターンを示している（第 1.3-19 図）。インド

洋、太平洋赤道域における東西風もまた、エルニーニ

ョ現象が発生した年（第 1.3-14 図）とは逆向きの風の

偏差となり、ウォーカー循環が強まる傾向を示し（第

1.3-20 図(a)と(b)）、この特徴もエルニーニョ現象時の

特徴と同様に先行研究（例えば Lau and Nath 1996、

Klein et al. 1999、Alexander et al. 2002、Taschetto et 

al. 2020）と整合する。帯状平均した気温偏差は、太平

洋赤道域での不活発な対流活動すなわち冷却偏差

に対応して、熱帯域では低温偏差となる傾向があり

（第 1.3-20 図(d)）、北緯 30 度帯では気温の南北勾配

が弱まっている。この気温偏差の分布に対する温度

風平衡から、帯状平均した東西風偏差は、北緯 30 度

帯で東風偏差となる傾向が見られ（第 1.3-20 図(c)）、

後述の亜熱帯ジェット気流が北偏する傾向と対応する。 

ユーラシア大陸南部の対流圏上層では、広い範囲

で高気圧性循環偏差となり（第 1.3-21 図(a)）、亜熱帯

ジェット気流が平年の位置と比べて北寄りを流れる傾

向と対応している（第 1.3-20 図(a)）。また、偏西風は中

国付近では北に、日本付近では南に蛇行する傾向が

見られる（第 1.3-20 図(a)、第 1.3-21 図(b)）。亜熱帯ジ

ェット気流の北偏や蛇行は、インドネシア付近での活

発な対流活動（第 1.3-19 図(b)）、すなわち対流圏中

層付近での対流・凝結加熱が平年と比べて強いこと

に対するロスビー波応答（Matsuno 1966）と関連してい

るとみられる。加えて、亜熱帯ジェット気流の中国付近

での北への蛇行は、ロスビー波束として東方へ伝播し、

日本付近での南への蛇行をもたらしていると考えられ

る。さらに、北太平洋中部の熱帯域から北米にかけて

大円に沿って並ぶ波列状の偏差パターンが明瞭であ

り、アラスカの南海上で高気圧性循環偏差となる位相

を持つ負の太平洋・北米（PNA）パターン（Wallace 

and Gutzler 1981、Barnston and Livezey 1987）に対応

する。 

対流圏下層では、フィリピン付近を中心に低気圧性

循環偏差となり（第 1.3-21 図(c)）、沖縄・奄美中心に

北東風偏差の場となり、北東季節風の影響を受けや
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すい傾向を示している。一方、中部太平洋赤道域の

対流圏下層では、不活発な対流活動（第 1.3-19 図(b)）

に対応した南北半球対の高気圧性循環偏差が見ら

れる（第 1.3-21 図(c)）。 

北半球中・高緯度の 500hPa 高度では、中国東部

～日本付近で負偏差となり（第 1.3-22 図(a)）、偏西風

の南への蛇行（第 1.3-20 図(a)）や、上空の寒気の影

響を受けやすいことと対応している。一方、西・中央シ

ベリアでは高度が正偏差となる傾向があり、上流から

の波列状の偏差構造と関連しているほか（Takaya and 

Nakamura 2005）、負の PNA パターンに関連したアラ

スカの南海上を中心とする正偏差域の西進（例えば

Dai and Tan 2019）と対応しているように見える。これは、

北太平洋北部に形成・発達するブロッキング高気圧

が時間とともに西進することが、シベリア高気圧の増幅

機 構 の 1 つ で あ る こ と を 提 唱 し た Takaya and 

Nakamura (2005)の解析結果と整合する。500hPa 高

度に対応して、海面気圧は北日本付近～その東海上

で負偏差、西・中央シベリアやアラスカの南海上を中

心に正偏差となる傾向がある（第 1.3-22 図(b)）。これ

らの特徴は、アリューシャン低気圧が平年の位置と比

べて南西側に偏って弱い傾向や、シベリア高気圧が

平年と比べて強化する傾向を示しており、日本付近で

は北西季節風の影響を受けやすいことと対応している。

これに対し、シベリア高気圧が弱化する傾向はエルニ

ーニョ現象時には見られず（第 1.3-16 図(b)）、シベリ

ア高気圧の強弱の ENSO に対する非対称性が見られ

ることは興味深い。また、北日本～その東海上の負偏

差や、アラスカの南海上を中心とする正偏差は等価

順圧構造を示し（第 1.3-22 図(a)と(b)）、偏西風の蛇行

が上記のアリューシャン低気圧の平年からの偏りと関

連していると考えられる。北太平洋中部の中緯度帯で

は、偏西風の北偏（第 1.3-20 図(a)）に関連して、高周

波擾乱によるフィードバック効果が高度正偏差の維持

に寄与している（第 1.3-22 図(e)）。850hPa 気温では、

東アジア～東・西日本付近の広い範囲で低温偏差と

なり（第 1.3-22 図(c)）、これは上空に寒気が入りやす

いこと（第 1.3-22 図(a)）や、北西季節風の影響を受け

やすいこと（第 1.3-22 図(b)）と対応している。さらに、

中国東部～本州の東海上では、高周波擾乱の活動

が平年と比べて不活発であり（第 1.3-22 図(d)）、北西

季節風の影響を受けやすいことと整合し、南岸低気

圧の活動が平年と比べて不活発となる傾向を示して

いる。この特徴も、エルニーニョ現象時に南岸低気圧

の活動が活発となる傾向を示した Ueda et al.（2017）の

結果と矛盾しない。 

 

(2) 日本の天候の特徴 

ラニーニャ現象が発生しているときの日本の平均気

温の傾向は、冬は統計的に有意ではないが、低温側

への偏りが見られ（第 1.3-23 図(a)）、冬前半には東・

西日本で並か低い傾向が見られる（第 1.3-23 図(d)）。

これらの特徴は、合成図の特徴に見られた北西季節

風が強い傾向や、上空の寒気が入りやすい傾向と対

応する（第 1.3-22 図(a)と(b)）。降水量の傾向は、冬は

統計的に有意ではない一方（第 1.3-23 図(b)）、冬前

半には北日本日本海側で多く、東日本太平洋側や西

日本で少ない傾向が見られる（第 1.3-23 図(e)）。日照

時間もまた、冬は統計的に有意な傾向が見られない

一方（第 1.3-23 図(c)）、冬前半には西日本で多く、沖

縄・奄美では並か少ない傾向が見られる（第 1.3-23 図

(f)）。これらの傾向は、北寄りの季節風が平年と比べ

て強い傾向（第 1.3-22 図(b)）や南岸低気圧の影響を

受けにくい傾向（第 1.3-22 図(d)、Ueda et al. 2017）と

対応している。 

以上の結果を踏まえて、ラニーニャ現象が日本の

冬の天候に与える影響についてまとめた模式図を、第

1.3-24 図に示す。 
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（a）SST 

 

（b）OLR 

 

（c）200hPa 速度ポテンシャル 
 

 
 

第 1.3-1 図 エルニーニョ現象発生時の夏平均の(a)海面水

温偏差、(b)OLR 偏差、(c)200hPa 速度ポテンシャル偏差 

等値線は偏差で、(a)は 0.2℃間隔、(b)は 5W/m2 間隔、(c)は
0.2×106m2/s 間隔。陰影は信頼度水準 90、95、99％で統計的

に有意な領域を示す（負の値：寒色、正の値：暖色）。 
 

 
（a）200hPa 東西風 

 

（b）850hPa 東西風 
 

（c）帯状平均東西風 
 

（d）帯状平均気温 
 

第 1.3-2 図 エルニーニョ現象発生時の夏平均の東西風及び帯状平均場の偏差 

(a)は 200hPa 東西風、 (b)は 850hPa 東西風、 (c)は帯状平均東西風、 (d)は帯状平均気温。等値線間隔は、 (a)1m/s、

(b)0.5m/s、(c)0.5m/s、(d)0.2℃。陰影は第 1.3-1 図と同じ。 
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（a）200hPa 流線関数 

 

（b）200hPa 南北風 
 

（c）850hPa 流線関数 
 

 
 

第 1.3-3 図 エルニーニョ現象発生時の夏平均の(a)200hPa

流線関数偏差、(b)200hPa 南北風偏差、(c)850hPa 流線関数

偏差 

等 値 線 間 隔 は 、 (a) は 1×106m2/s 、 (b) は 0.5m/s 、 (c) は

0.5×106m2/s。陰影は第 1.3-1 図と同じ。 

 
（a）Z500 

 

（b）SLP 
 

（c）T850 
 

（d）KE850 
 

（e）dzdtv300 
 

 
 

第 1.3-4 図 エルニーニョ現象発生時

の夏平均の(a)500hPa 高度偏差、(b)海

面 気 圧 偏 差 、(c)850hPa 気 温 偏 差 、

(d)850hPa 高周波擾乱の運動エネルギ

ーの偏差、(e)300hPa 高周波擾乱によ

る渦度フラックスの収束発散に伴う高

度変化率の偏差 

等 値 線 間 隔 は 、 (a) は 5m 、 (b) は

0.1hPa、(c)は 0.2℃、(d)は 1m2/s2、(e)は
0.5m/day。陰影は第 1.3-1 図と同じ。 
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（a） 平均気温（6～8 月:夏） 

 
（b）降水量（6～8 月:夏） （c）日照時間（6～8 月:夏） 

(d) 平均気温（7～9 月:夏後半） 
 

(e) 降水量（7～9 月:夏後半） 
 

(f) 日照時間（7～9 月:夏後半） 
 

第 1.3-5 図 エルニーニョ現象が発生しているときの（上段）6～8 月（夏）及び（下段）7～9 月（夏後半）における日本の

（左）平均気温、（中）降水量、（右）日照時間 

棒グラフの数値は階級の出現率（%）を表す。二項検定において信頼度水準 90％で統計的に有意である地域名には赤

い帯をかけ、その階級を黒い太枠で囲った。岩崎（2024）及び気象庁（2023a）から引用。 
 

 

第 1.3-6 図 エルニーニョ現象に伴う北半球夏の大気循環場の変動における統計的な特徴 

模式図は、大気循環場の合成図解析に基づき、日本の夏の天候への影響に着目して作成した。 
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（a）SST 

 

（b）OLR 

 

（c）200hPa 速度ポテンシャル 
 

 
 

第 1.3-7 図 ラニーニャ現象発生時の夏平均の(a)海面水温

偏差、(b)OLR 偏差、(c)200hPa 速度ポテンシャル偏差 

等値線は偏差で、(a)は 0.2℃間隔、(b)は 5W/m2 間隔、(c)は
0.2×106m2/s。陰影は信頼度水準 90、95、99％で統計的に有

意な領域を示す（負の値：寒色、正の値：暖色）。 
 
 

 
（a）200hPa 東西風 

 

（b）850hPa 東西風 
 

（c）帯状平均東西風 
 

（d）帯状平均気温 
 

第 1.3-8 図 ラニーニャ現象発生時の夏平均の東西風及び帯状平均場の偏差 

(a)は 200hPa 東西風、 (b)は 850hPa 東西風、 (c)は帯状平均東西風、 (d)は帯状平均気温。等値線間隔は、 (a)1m/s、

(b)0.5m/s、(c)0.5m/s、(d)0.2℃。陰影は第 1.3-7 図と同じ。 



17 
 

 
（a）200hPa 流線関数 

 

（b）200hPa 南北風 
 

（c）850hPa 流線関数 
 

 
 

第 1.3-9 図 ラニーニャ現象発生時の夏平均の(a)200hPa 流

線関数偏差、(b)200hPa 南北風偏差、(c)850hPa 流線関数偏

差 

等 値 線 間 隔 は 、 (a) は 1×106m2/s 、 (b) は 0.5m/s 、 (c) は

0.5×106m2/s。陰影は第 1.3-7 図と同じ。 

 
（a）Z500 

 

（b）SLP 
 

（c）T850 
 

（d）KE850 
 

（e）dzdtv300 
 

 
第 1.3-10 図 ラニーニャ現象が発生し

た年で合成した、夏平均の(a)500hPa

高 度 偏 差 、 (b) 海 面 気 圧 偏 差 、

(c)850hPa 気温偏差、(d)850hPa 高周

波 擾 乱 の 運 動 エ ネ ル ギ ー の 偏 差 、

(e)300hPa 高周波擾乱による渦度フラッ

クスの収束発散に伴う高度変化率の偏

差 

等 値 線 間 隔 は 、 (a) は 5m 、 (b) は

0.1hPa、(c)は 0.2℃、(d)は 1m2/s2、(e)は
0.5m/day。陰影は第 1.3-7 図と同じ。 
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（a）平均気温（6～8 月:夏） 
 

（b）降水量（6～8 月:夏） （c）日照時間（6～8 月:夏） 

（d）平均気温（7～9 月:夏後半） 
 

（e）降水量（7～9 月:夏後半） 
 

（f）日照時間（7～9 月:夏後半） 
 

第 1.3-11 図 ラニーニャ現象が発生しているときの（上段）6～8 月（夏）及び（下段）7～9 月（夏後半）における日本の

（左）平均気温、（中）降水量、（右）日照時間 

棒グラフの数値は階級の出現率（%）を表す。二項検定において信頼度水準 90％で統計的に有意である地域名には赤

い帯をかけ、その階級を黒い太枠で囲った。岩崎（2024）及び気象庁（2023a）から引用。 
 

 

第 1.3-12 図 ラニーニャ現象に伴う北半球夏の大気循環場の変動における統計的な特徴 

模式図は、大気循環場の合成図解析に基づき、日本の夏の天候への影響に着目して作成した。 
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（a）SST 

 

（b）OLR 

 

（c）200hPa 速度ポテンシャル 
 

 
 
 
 
 
 

第 1.3-13 図 エルニーニョ現象発生時の冬平均の(a)海面水

温偏差、(b)OLR 偏差、(c)200hPa 速度ポテンシャル偏差 

等値線は偏差で、(a)は 0.2℃間隔、(b)は 5W/m2 間隔、(c)は
0.2×106m2/s。陰影は信頼度水準 90、95、99％で統計的に有

意な領域を示す（負の値：寒色、正の値：暖色）。 
 

 
（a）200hPa 東西風 

 

（b）850hPa 東西風 
 

（c）帯状平均東西風 
 

（d）帯状平均気温 
 

第 1.3-14 図 エルニーニョ現象発生時の冬平均の東西風及び帯状平均場の偏差 

(a)は 200hPa 東西風、 (b)は 850hPa 東西風、 (c)は帯状平均東西風、 (d)は帯状平均気温。等値線間隔は、 (a)1m/s、

(b)0.5m/s、(c)0.5m/s、(d)0.2℃。陰影は第 1.3-13 図と同じ。 
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（a）200hPa 流線関数 

 

（b）200hPa 南北風 
 

（c）850hPa 流線関数 
 

 
 

第 1.3-15 図 エルニーニョ現象発生時の冬平均の(a)200hPa

流線関数偏差、(b)200hPa 南北風偏差、(c)850hPa 流線関数

偏差 

等 値 線 間 隔 は 、 (a) は 1×106m2/s 、 (b) は 0.5m/s 、 (c) は

0.5×106m2/s。陰影は第 1.3-13 図と同じ。 

 
（a）Z500 

 

（b）SLP 
 

（c）T850 
 

（d）KE850 
 

（e）dzdtv300 
 

（f）Z100 
 

第 1.3-16 図 エルニーニョ現象発生時の冬平均の(a)500hPa 高度偏差、(b)海面気圧偏差、(c)850hPa 気温偏差、

(d)850hPa 高周波擾乱の運動エネルギーの偏差、(e)300hPa 高周波擾乱による渦度フラックスの収束発散に伴う高度変

化率の偏差、(f)100hPa 高度偏差 

等値線間隔は、(a)は 5m、(b)は 0.5hPa、(c)は 0.2℃、(d)は 1m2/s2、(e)は 0.5m/day、(f)は 10m。陰影は第 1.3-13 図と同じ。 
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（a）平均気温（12～2 月:冬） （b）降水量（12～2 月:冬） （c）日照時間（12～2 月:冬） 

第 1.3-17 図 エルニーニョ現象が発生しているときの 12～2 月（冬）の日本の（左）平均気温、（中）降水量、（右）日照時

間 

棒グラフの数値は階級の出現率（%）を表す。二項検定において信頼度水準 90％で統計的に有意である地域名には赤

い帯をかけ、その階級を黒い太枠で囲った。岩崎（2024）及び気象庁（2023a）から引用。 
 

 

第 1.3-18 図 エルニーニョ現象に伴う北半球冬の大気循環場の変動における統計的な特徴 

模式図は、大気循環場の合成図解析に基づき、日本の冬の天候への影響に着目して作成した。 
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（a）SST 

 

（b）OLR 

 
（c）200hPa 速度ポテンシャル 
 

 
 
 
 
 

第 1.3-19 図 ラニーニャ現象発生時の冬平均の(a)海面水温

偏差、(b)OLR 偏差、(c)200hPa 速度ポテンシャル偏差 

等値線は偏差で、(a)は 0.2℃間隔、(b)は 5W/m2 間隔、(c)は
0.2×106m2/s。陰影は信頼度水準 90、95、99％で統計的に有

意な領域を示す（負の値：寒色、正の値：暖色）。 
 

 
（a）200hPa 東西風 

 

（b）850hPa 東西風 
 

（c）帯状平均東西風 
 

（d）帯状平均気温 
 

第 1.3-20 図 ラニーニャ現象発生時の冬平均の東西風及び帯状平均場の偏差 

(a)は 200hPa 東西風、 (b)は 850hPa 東西風、 (c)は帯状平均東西風、 (d)は帯状平均気温。等値線間隔は、 (a)1m/s、

(b)0.5m/s、(c)0.5m/s、(d)0.2℃。陰影は第 1.3-19 図と同じ。 
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（a）200hPa 流線関数 

 

（b）200hPa 南北風 
 

（c）850hPa 流線関数 
 

 
 

第 1.3-21 図 ラニーニャ現象発生時の冬平均の(a)200hPa 流

線関数偏差、(b)200hPa 南北風偏差、(c)850hPa 流線関数偏

差 

等 値 線 間 隔 は 、 (a) は 1×106m2/s 、 (b) は 0.5m/s 、 (c) は

0.5×106m2/s。陰影は第 1.3-19 図と同じ。 
 

 
（a）Z500 

 

（b）SLP 
 

（c）T850 
 

（d）KE850 
 

（e）dzdtv300 
 

（f）Z100 
 

第 1.3-22 図 ラニーニャ現象発生時の冬平均の(a)500hPa 高度偏差、(b)海面気圧偏差、(c)850hPa 気温偏差、(d)850hPa

高周波擾乱の運動エネルギーの偏差、(e)300hPa 高周波擾乱による渦度フラックスの収束発散に伴う高度変化率の偏

差、(f)100hPa 高度偏差 

等値線間隔は、(a)は 5m、(b)は 0.5hPa、(c)は 0.2℃、(d)は 1m2/s2、(e)は 0.5m/day、(f)は 10m。陰影は第 1.3-19 図と同じ。 
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（a） 平均気温（12～2 月:冬） 
 

（b） 降水量（12～2 月:冬） 
 

（c） 日照時間（12～2 月:冬） 
 

（d） 平均気温（11～1 月:冬前半） （e） 降水量（11～1 月:冬前半） （f） 日照時間（11～1 月:冬前半） 

第 1.3-23 図 ラニーニャ現象が発生しているときの（上段）12～2 月（冬）及び（下段）11～1 月（冬前半）における日本の

（左）平均気温、（中）降水量、（右）日照時間 

棒グラフの数値は階級の出現率（%）を表す。二項検定において信頼度水準 90％で統計的に有意である地域名には赤

い帯をかけ、その階級を黒い太枠で囲った。岩崎（2024）及び気象庁（2023a）から引用。 
 

 

第 1.3-24 図 ラニーニャ現象に伴う北半球冬の大気循環場の変動における統計的な特徴 

模式図は、大気循環場の合成図解析に基づき、日本の冬の天候への影響に着目して作成した。 
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1.4 まとめと議論 

エルニーニョ・ラニーニャ現象が夏と冬の日本の天

候に及ぼす影響とそのメカニズムについて、主に大気

循環場の合成図解析や先行研究の結果に基づき評

価した。合成図に見られた海面水温や大気循環場の

特徴より、エルニーニョ・ラニーニャ現象に対応した海

面水温の偏差パターンが、熱帯の対流活動の平年か

らの偏りをもたらし、亜熱帯ジェット気流の南北偏や蛇

行をはじめとする対流圏上層の大気循環場の変動に

影響を及ぼし、それがさらにテレコネクションパターン

を通して日本の天候に影響を及ぼすプロセスを提示

した。また、熱帯の対流活動の変化は、フィリピン付近

を中心とする対流圏下層の大気循環場に影響を及ぼ

し、日本の天候にも影響すると考えられた。これらの結

果は、いずれも先行研究と整合していた。 

前節で述べたとおり、エルニーニョ・ラニーニャ現象

が発生した年とその翌年では大気循環場の特徴が異

なる傾向があることを踏まえ、第 3 章ではエルニーニョ

現象衰退期あるいは終息後の夏の特徴について記

述する。また、夏の大気循環場の合成図に見られた

南北偏するアジアジェット気流に沿う特定の地理的位

相を持つ波列状の偏差パターンが見られる要因として、

上記の Hong and Lu (2016)、Hong et al. (2018)、Hong 

et al. (2021)による統計的な特徴のほか、大規模地形

による強制、順圧不安定に伴う基本場と擾乱の相互

作用による影響も示唆されている（たとえば、Simmons 

et al. 1983、Sato and Takahashi 2006 など）が、そのメ

カニズムは明らかではない。ユーラシア大陸上のジェ

ット気流の蛇行の位相は、下流側に位置する日本の

天候に大きく関連する循環場の特徴であり、そのメカ

ニズムについては今後詳細な調査が必要である。また、

中緯度帯に位置する日本の天候は、エルニーニョ・ラ

ニーニャ現象のみならず、エルニーニョ現象時の冬の

合成図に統計的に見られたような北極振動や、主に

中・高緯度における大気の内部変動によって駆動さ

れるテレコネクションパターンの影響を受けることに留

意する必要がある。 

なお、一括りに ENSO と言っても、SST 偏差パター

ンの空間分布や時間発展は多様であり（Capotondi et 

al. 2015、Timmerman et al. 2018）、大気循環場及び

各地の天候への影響の仕方も同じではない。例えば

SST 正偏差が太平洋赤道域中・東部のうち特に東部

で顕著に現れるタイプのエルニーニョ現象（eastern-

Pacific El Niño）に対し、SST 正偏差が太平洋赤道域

の東部よりむしろ中部に留まるタイプのエルニーニョ現

象（central-Pacific El Niño; Kao and Yu 2009）が知ら

れるようになり、1990 年代以降その発生及び強度が

増加している（Lee and McPhaden 2010）。さらに近年、

複数年続くラニーニャ現象では、1 年目と 2 年目で日

本の天候に与える影響が異なることが明らかになって

き た （ Iwakiri and Watanabe 2020 、 Nishihira and 

Sugimoto 2022）。このような ENSO の複雑性に応じた

天候影響の違いは今後の調査が求められる。さらに、

今般の調査では季節平均場のみを対象としたが、気

温の変動度などの季節内変動に対する ENSO の影響

についても今後の課題である。 
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2 エルニーニョ・ラニーニャ現象と関連する全球平

均気温や対流圏気温の変動の特徴1 

2.1 はじめに 

全球平均気温は、エルニーニョ現象に半年程度遅

れて約 0.1℃昇温することが知られている（Newell and 

Weare 1976, Pan and Oort 1983, Jones 1989, Wigley 

2000）。1997 年春～1998 年夏に発生した大規模なエ

ルニーニョ現象の後には、全球平均気温が 0.2℃以上

昇温したとの報告もある（Trenberth et al. 2002）。また、

気温は全球平均では半年程度遅れて変動するが、領

域別でみると熱帯域ではより早めに、高緯度域ではよ

り遅れて昇温することも知られている（Christry and 

Mcnider 1994, Angell 2000）。 

エルニーニョ・ラニーニャ現象による全球規模の気

温への影響を把握することは、季節予報や気候監視

の観点より重要であることから、本章では、エルニーニ

ョ・ラニーニャ現象発生後、もしくは発生中だがエルニ

ー ニ ョ 監 視 海 域 の 海 面 水 温 の 基 準 値 か ら の 差

（NINO.3）が小さくなった年（以下、衰退年）で合成し

た、全球平均地上気温の年平均値及び月平均値、

対流圏の気温（層厚換算温度）の月平均値の特徴を

調べた。 

 

2.2 データと解析手法 

解析に用いたデータや手法は、エルニーニョ・ラニ

ーニャ現象の統計資料と同じである。ここでは、エルニ

ーニョ（ラニーニャ）現象発生後もしくは発生期間中の

衰退年を、ポストエルニーニョ（ポストラニーニャ）年と

定義した。ポストエルニーニョ年は 1952, 1953, 1958, 

1964, 1966, 1970, 1973, 1977, 1980, 1983, 1988, 1992, 

1993, 1998, 2003, 2010, 2016, 2019 年の計 18 年、ポ

ストラニーニャ年は 1951, 1956, 1965, 1968, 1972, 1974, 

1976, 1985, 1989, 1996, 1999, 2000, 2008, 2011, 2018, 

2021 年の計 16 年抽出され、これらの年で合成した気

温を評価した。なお、エルニーニョ・ラニーニャ現象が

終了する時期（季節）は事例によって異なるものの、

 
1 竹村 和人 
2 世界の平均気温偏差の算出方法：
https://www.data.jma.go.jp/cpdinfo/temp/clc_wld.html 

抽出した年では NINO.3 の絶対値が年の前半から後

半にかけて小さくなっている（第 1.2-1 図も参照）。特

に断りがない限り、統計的に有意な特徴に着目して記

述する。 

全球平均気温偏差には、気象庁ホームページ2に

掲載されている世界の年及び月平均気温偏差の値を

用いた。この値は、陸域で観測された気温データ及び

海面水温データを用いて算出されたものである。陸域

で観測された気温データについては、1880～2010 年

までは、米国海洋大気庁（NOAA）が世界の気候変動

の 監 視 に 供 す る た め に 整 備 し た GHCN （ Global 

Historical Climatology Network）データを主に使用し

た。GHCN の地点数は約 300～4,800 地点である。

2011 年以降については、気象庁に入電した月気候気

象通報（CLIMAT 報）のデータを使用し、地点数は約

2,300～2,600 地点である。海面水温のデータには、

COBE-SST2（Hirahara et al. 2014）を使用している。こ

こでは、全球平均気温偏差の月平均及び年平均値を

用い、1948～2021 年における線形トレンドを差し引い

た上で評価した。 

対流圏の層厚換算温度の平年差（以下、層厚換算

温度と略記）は、上層及び下層におけるジオポテンシ

ャル高度の平年差に基づき算出し、以下のように定義

される。 

= ( )
/

⬚
  (1) 

ここで、 は重力加速度、 及び はそれぞれ対流

圏上層及び下層でのジオポテンシャル高度平年差、

は大気の気体定数、 及び はそれぞれ対流圏上

層及び下層での気圧を表す。層厚換算温度は、長期

的な変化傾向を考慮して、統計期間（1948～2021 年）

における線形トレンドを差し引いた上で評価した。また、

各領域における層厚換算温度とその対象となる緯度

及び気圧面は、第 2.2-1 表のとおり定義した。この値

が正（負）の場合は、その領域における対流圏が高

（低）温偏差であることを意味する。 

年平均気温偏差の値：
https://www.data.jma.go.jp/cpdinfo/temp/list/an_wld.html 

月平均気温偏差の値：
https://www.data.jma.go.jp/cpdinfo/temp/list/mon_wld.html 
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2.3 結果 

はじめに、ポストエルニーニョ・ポストラニーニャ年で

合成した年平均及び月別の全球平均気温偏差を第

2.3-1 図に示す。年平均の全球平均気温は、ポストエ

ルニーニョ年では高く、ポストラニーニャ年では低くな

る傾向が見られる（第 2.3-1 図左）。ポストエルニーニョ

年における月別の全球平均気温は、年の前半は高く、

その後夏から秋にかけては高い状態が解消する傾向

が見られる（第 2.3-1 図右）。特に、1～2 月頃の気温

偏差は 0.1～0.2℃と比較的大きく、全球平均気温が

エルニーニョ現象に遅れて約 0.1℃昇温することを示

した先行研究（Newell and Weare 1976, Pan and Oort 

1983, Jones 1989, Wigley, 2000）の結果と整合的であ

る。またこれとは逆に、ポストラニーニャ年における月

別の全球平均気温は、年の前半を中心に低い傾向が

見られる（第 2.3-1 図右）。なお、ポストラニーニャ年で

の年平均及び 1～2 月の全球平均気温偏差は、ポス

トエルニーニョ年に比べて大きな値を示しているが、こ

れはサンプル数の影響を一部受けている可能性が考

えられる。 

次に、ポストエルニーニョ・ポストラニーニャ年におけ

る領域毎の月別対流圏層厚換算温度を第 2.3-2 図に

示す。全球の層厚換算温度は、ポストエルニーニョ

（ポストラニーニャ）年では年の前半を中心に高（低）く、

後半にかけてその傾向が解消している（第 2.3-2 図

(a)）。熱帯域の層厚換算温度もまた、全球と同様の特

徴を示すが、年の前半での高温及び低温のピークが

明瞭であり、その後の夏にかけての偏差の解消が著し

い（第 2.3-2 図(b)）。一方、中緯度や中高緯度の層厚

換算温度は、6 月までは明瞭な傾向は見られないが、

7～11 月にはポストエルニーニョ（ポストラニーニャ）年

で高（低）い傾向が見られる（第 2.3-2 図(c)と(d)）。こ

れらの結果は、ポストエルニーニョ（ポストラニーニャ）

年における気温の上昇（低下）が、熱帯域ではより早

めに、中高緯度域ではより遅れることを示しており、先

行研究（Christry and Mcnider 1994, Angell 2000）の結

果と整合的である。 
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第 2.2-1 表 対流圏層厚換算温度の領域別の定義 

緯度により対流圏界面の高度が異なることを考慮し、上層の気圧面については、熱帯では 200hPa、その他は 300hPa と定義

した。 
領域 緯度帯 上層の気圧面  下層の気圧面  
全球 90oS – 90oN 300hPa 850hPa 
熱帯 25oS – 25oN 200hPa 850hPa 
中緯度 30oN – 50oN 300hPa 850hPa 
中高緯度 30oN – 90oN 300hPa 850hPa 

 

    
第 2.3-1 図 ポストエルニーニョ年（赤）及びポストラニーニャ年（青）で合成した全球平均気温偏差 

左図は年平均、右図は 1～12 月の各月平均。塗色したバーは、90%信頼度水準で統計的に有意な偏差を表す。単位

は℃。 
 

(a) 全球（90oS – 90oN） (b) 熱帯域（25oS – 25oN） 

(c) 中緯度（30oN – 50oN） (d) 中高緯度（30oN – 90oN） 

第 2.3-2 図 ポストエルニーニョ年（赤）及びポストラニーニャ年（青）で合成した月別の対流圏層厚換算温度 

(a)は全球、(b)は熱帯域、(c)は中緯度、(d)は中高緯度。塗色したバーは、90%信頼度水準で統計的に有意な偏差を表

す。単位は℃。 
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2.4 まとめ 

本章では、エルニーニョ・ラニーニャ現象発生後もし

くは発生期間中の衰退年（ポストエルニーニョ、ポスト

ラニーニャ年）における、全球平均気温の年平均と月

別値、及び対流圏の層厚換算温度の月別値の変動

の特徴について調べた。ポストエルニーニョ年では、

全球平均の気温は春頃までは高く、その後夏にかけ

て高温が解消する傾向が確認された。また領域別の

層厚換算温度の解析より、対流圏の気温は、熱帯域

では冬～春前半を中心に高い一方、中高緯度では

夏～秋を中心に高いという結果が得られ、昇温のタイ

ミングが緯度帯によって異なることが示された。ポストラ

ニーニャ年では、ポストエルニーニョ年とは逆符号の

気温偏差の特徴が見られた。これらの特徴は、エルニ

ーニョ・ラニーニャ現象と全球平均気温との関連性を

示した先行研究の結果と整合的だった。 

全球平均気温は、本章で着目したエルニーニョ・ラ

ニーニャ現象をはじめとする年々変動の影響に加えて、

十年規模変動の影響も受けることが知られている。例

えば、2014 年春から 2016 年春にかけて発生したエル

ニーニョ現象の後、2000 年頃から見られていた地球

温暖化の停滞現象（ハイエイタス; Meehl et al. 2011, 

Fyfe et al. 2013, Easterling and Wehner 2009）が解消

し、全球平均気温は急激に上昇したことが報告されて

いる（Hu and Fedorov 2017）。また、この地球温暖化の

停滞や加速は、十年規模変動と関連することも指摘さ

れている（Watanabe et al. 2014）。また、1991 年 6 月の

ピナツボ火山噴火に代表されるような大規模火山噴

火もまた、噴煙の上昇に伴って成層圏に放出された

硫酸エアロゾルが太陽放射を散乱・吸収することで、

全球平均気温の低下の一因となることが知られている

（例えば、Hansen et al. 1992, Kirchner et al. 1999, 

Robock 2000）。これらの結果より、全球平均気温の変

動をもたらす主要因はエルニーニョ・ラニーニャ現象

に限られないことに留意する必要がある。 

なお、本章で述べた全球平均気温や各緯度帯に

おける帯状平均気温の特徴は、エルニーニョ・ラニー

ニャ現象に伴う日本の天候の特徴を直接的に説明す

るものではないが、より広いスケールでの気温変動の

背景要因として重要な特徴である。エルニーニョ・ラニ

ーニャ現象に伴う気温の上昇・低下が高緯度ほど遅

れる傾向が見られることには、ハドレー循環、亜熱帯

ジェット気流の変化及びそれに起因する擾乱による運

動量輸送の変化（例えば Chang 1995, Robinson 2002, 

Seager et al. 2003, Son and Lee 2005）が関連している

可能性が考えられるが、詳細なメカニズムについては

今後さらなる調査が必要である。 
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3 夏のインド洋熱帯域の海洋変動と関連する循環

場、日本の天候の特徴とそのメカニズム1 

3.1 はじめに 

インド洋熱帯域の海面水温は、前章で述べたエル

ニーニョ（ラニーニャ）現象が発生すると、太平洋赤道

域の海面水温に 1 季節程度遅れて高く（低く）なる傾

向が知られている（Weare 1979）。このため、エルニー

ニョ・南方振動（ENSO）に加えて、インド洋熱帯域の

海面水温の変動もまた、日本付近を含む東アジア域

～南アジア域における夏の天候に大きな影響を及ぼ

すことが知られている（Huang and Wu 1989、Chang et 

al. 2000、Xie et al. 2009、Xie et al. 2016）。本章では、

夏のインド洋熱帯域における海面水温の変動に伴う

日本の天候への影響とメカニズムについて、統計解析

の結果に基づき調査した。なお、インド洋ダイポール

モード現象と関連する循環場や日本の天候への影響

に関しては、第 4 章で詳しく述べる。 

 

3.2 データと解析手法 

解析に用いたデータや解析手法は、エルニーニョ・

ラニーニョ現象の統計資料と同じである。ただし、合成

図の作成に用いるインド洋熱帯域の高温・低温の発

生条件には、以下に示す気象庁での定義を用い、月

単位で判定を行った。 

“インド洋熱帯域（IOBW：20oS–20oN、40oE–100oE）

における海面水温の基準値2との差の 5 か月移動平均

値（その月および前後 2 か月を含めた 5 か月平均値）

が、6 か月以上続けて+0.15℃以上となった場合を高

温、-0.15℃以下となった場合を低温とする。” 

3 か月平均の統計解析では、その中心月における 5

か月移動平均値で判定を行った。この定義に従って

算出したインド洋熱帯域の高温・低温の発生期間を

第 3.2-1 図に示す。また、インド洋熱帯域での高温が

期待されるエルニーニョ現象発生後もしくは発生期間

中 の衰 退 年 （ 1952, 1953, 1958, 1964, 1966, 1970, 

1973, 1977, 1980, 1983, 1988, 1992, 1993, 1998, 2003, 

2010, 2016, 2019 年の計 18 年; 以下、ポストエルニー

 
1 竹村 和人 

ニョ年）での合成図も参照した。ただし、OLR の合成

図は 1979 年以降で作成した。 

なお、インド洋熱帯域の低温年やラニーニャ現象発

生後もしくは発生期間中の衰退年（ポストラニーニャ

年）には、インド洋熱帯域の高温年やポストエルニー

ニョ年の特徴とは逆符号を持つ偏差となる傾向が部

分的に見られたが、その傾向は比較的不明瞭だった

（図省略）。このため本節では、インド洋熱帯域の高温

年やポストエルニーニョ年の特徴に着目する。 

 

3.3 結果 

本節では、北半球夏を対象として、インド洋熱帯域

の高温時に現れやすい大気循環場や日本の天候の

特徴を示し、天候への影響のメカニズムについて議論

する。 

 

3.3.1 海況、循環場の合成図の特徴とそのメカニズ

ム 

インド洋熱帯域の高温年やポストエルニーニョ年で

合成した夏平均の海面水温偏差は、インド洋北部を

中心に正偏差となっている（第 3.3-1 図(a)、第 3.3-2 図

(a)）。ポストエルニーニョ年で合成した夏平均の OLR

偏差を見ると（第 3.3-2 図(b)）、海面水温の正偏差に

対応してインド洋北部で対流活動が活発となり、対流

圏上層ではインド洋西部を中心に大規模な発散偏差

が分布している（同図(c)）。一方、フィリピン付近～そ

の東海上では対流活動が不活発となり（第 3.3-2 図

(b)）、対流圏上層では大規模な収束偏差が見られる

（同図(c)）。この特徴については、インド洋熱帯域の高

温年での合成図でも確認できる（第 3.3-1 図(b)と(c)）。

対流圏下層の東西風は、インド洋北東部～フィリピン

付近で東風偏差となり（第 3.3-3 図(b)、第 3.3-4 図(b)）、

この領域での夏季アジアモンスーンに伴う西風が弱化

することを意味する。この特徴は、インド洋北部の活発

な対流活動（強化した対流・凝結加熱）が励起するケ

ルビン波によって、太平洋西部の熱帯域からインド洋

に向かう東風偏差が強化され、フィリピン付近で対流

活動が抑制されるメカニズムを示した Xie et al. (2009)

2 その年の 30 年前から前年までの 30 年間のトレンドか

ら得られた値。 
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と整合的である。また、これらの循環場の特徴は、夏

季インド洋-北西太平洋結合（ IPOC）モード（例えば

Kosaka et al. 2013、Xie et al. 2016）とも対応している。 

フィリピン付近での不活発な対流活動に関連して、

ユーラシア大陸南部～日本付近の対流圏上層では

広い範囲で低気圧性循環偏差となり（第 3.3-5 図(a)、

第 3.3-6 図(a)）、チベット高気圧の張り出しが平年と比

べて弱いことや、亜熱帯ジェット気流の南偏傾向と対

応している（第 3.3-3 図(a)、第 3.3-4 図(a)）。また、ポス

トエルニーニョ年での合成図では、フィリピン付近での

不活発な対流活動に関連して、対流圏下層では北太

平洋西部の熱帯域で高気圧性循環偏差となる傾向

がより明瞭である。さらにこの高気圧性循環偏差は、

日本付近での相対的な低気圧性循環偏差及びオホ

ーツク海付近の高気圧性循環偏差との三極構造を呈

している（第 3.3-6 図(b)）。日本付近での対流圏下層

の低気圧性循環偏差は、インド洋熱帯域の高温年で

の合成図にも見られる（第 3.3-5 図(b)）。この南北方向

に並ぶ偏差の構造は、Hirota and Takahashi (2012)に

よって提唱された夏季東アジア域における主要変動

モードや、太平洋・日本（PJ）パターン（Nitta 1987、

Kosaka and Nakamura 2006）と対応している。これらの

特徴は、太平洋高気圧が日本の南海上で西へ強く張

り出し、本州付近への張り出しは弱いことを意味する。

また、オホーツク海付近の対流圏下層における高気

圧性循環偏差（第 3.3-6 図(b)）は、オホーツク海高気

圧の出現と関連している可能性が考えられる。 

 

3.3.2 日本の天候の特徴 

インド洋熱帯域の海面水温が高い場合の夏の日本

の平均気温は、沖縄・奄美で並か高い傾向、西日本

で低い傾向がみられる（第 3.3-7 図(a)）。また、夏後半

（7～9 月）の平均気温は、東日本で低く、北・西日本

では平年並か低い傾向がみられる（図省略）。これら

の気温の傾向は、亜熱帯ジェット気流の南偏（第 3.3-

3 図(a)、第 3.3-4 図(a)）のほか、太平洋高気圧が日本

の南海上で西へ強く張り出す一方、本州付近への張

り出しは弱いことと対応している（第 3.3-5 図(b)、第

3.3-6 図(b)）。夏の降水量には有意な傾向がみられる

地域はないが（第 3.3-7 図(b)）、日照時間は東日本太

平洋側で少なく、北・東日本日本海側で並か少ない

傾向があり、太平洋高気圧の本州付近への張り出し

が弱いことと対応している（第 3.3-5 図(b)、第 3.3-6 図

(b)）。このほか、前項で示唆したオホーツク海高気圧

の出現も、東日本太平洋側での日照時間が少ない傾

向に関連している可能性がある。 

以上の結果を踏まえて、インド洋熱帯域の海面水

温の変動が日本の夏の天候に与える影響について、

ポストエルニーニョ年の特徴も踏まえながらまとめた模

式図を、第 3.3-8 図に示す。 
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第 3.2-1 図 （左）インド洋熱帯域の高温/低温の発生期間、（上）IOBW を含む海洋監視領域 

（左）1947 年 1 月～2021 年 12 月の期間においてインド洋熱帯域の高温期間（月）を赤色で、

低温期間（月）を青色で塗色している。（上）IOBW の領域は 20oS–20oN、40oE–100oE。 

 
（a）SST 

 

（b）OLR 

 
（c）200hPa 速度ポテンシャル 
 

 
 

第 3.3-1 図 インド洋熱帯域の高温年で合成した、夏平均の

(a)海面水温偏差、(b)OLR 偏差、(c)200hPa 速度ポテンシャル

偏差 

等値線は偏差で、(a)は 0.2℃間隔、(b)は 5W/m2 間隔、(c)は
0.2×106m2/s。陰影は信頼度水準 90、95、99％で統計的に有

意な領域を示す（負の値：寒色、正の値：暖色）。 
 

 



37 
 

（a）SST 

 

（b）OLR 

 
（c）200hPa 速度ポテンシャル  

 
第 3.3-2 図 ポストエルニーニョ年で合成した、夏平均の(a)海

面水温偏差、(b)OLR 偏差、(c)200hPa 速度ポテンシャル偏差 

等値線は偏差で、(a)は 0.2℃間隔、(b)は 5W/m2 間隔、(c)は
0.2×106m2/s。陰影は信頼度水準 90、95、99％で統計的に有

意な領域を示す（負の値：寒色、正の値：暖色）。 
 

 
（a）200hPa 東西風 

 

（b）850hPa 東西風 
 

第 3.3-3 図 夏平均のインド洋熱帯域の高温年で合成した東西風の偏差 

(a)は 200hPa 東西風、(b)は 850hPa 東西風。等値線間隔は、(a)1m/s、(b)0.5m/s。 

 
（a）200hPa 東西風 

 

（b）850hPa 東西風 
 

第 3.3-4 図 夏平均のポストエルニーニョ年で合成した東西風の偏差 

(a)は 200hPa 東西風、(b)は 850hPa 東西風。等値線間隔は、(a)1m/s、(b)0.5m/s。 
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（a）200hPa 流線関数 

 

（b）850hPa 流線関数 
 

第 3.3-5 図 インド洋熱帯域の高温年で合成した、夏平均の(a)200hPa 流線関数偏差、(b)850hPa 流線関数偏差 

等値線間隔は、(a)は 1×106m2/s、(b)は 0.5×106m2/s。 
 
（a）200hPa 流線関数 

 

（b）850hPa 流線関数 
 

第 3.3-6 図 ポストエルニーニョ年で合成した、夏平均の(a)200hPa 流線関数偏差、(b)850hPa 流線関数偏差 

等値線間隔は、(a)は 1×106m2/s、(b)は 0.5×106m2/s。 
 

（a） 平均気温（6～8 月:夏） 
 

（b）降水量（6～8 月:夏） （c）日照時間（6～8 月:夏） 

第 3.3-7 図 インド洋熱帯域の高温時における 6～8 月（夏）の日本の（左）平均気温、（中）降水量、（右）日照時間 

棒グラフの数値は階級の出現率（%）を表す。二項検定において信頼度水準 90％で統計的に有意である地域名には赤

い帯をかけ、その階級を黒い太枠で囲った。 
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第 3.3-8 図 インド洋熱帯域の海面水温の変動に伴う北半球夏の大気循環場の変動における統計的な特徴 

模式図は、インド洋熱帯域の高温時及びポストエルニーニョ年での大気循環場の合成図解析に基づき、日本の夏の天候への

影響に着目して作成した。 
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3.4 まとめ 

インド洋熱帯域の海洋変動が北半球夏の日本の天

候に及ぼす影響とそのメカニズムについて、大気循環

場の合成図解析や先行研究の結果に基づき調べた。

また、インド洋熱帯域の海面水温は、ENSO に 1 季節

程度遅れて変動する特徴があることを踏まえ、ポストエ

ルニーニョの合成図も参照した。合成図に見られた海

面水温や大気循環場の特徴より、インド洋北部を中

心とする海面水温偏差が、インド洋～太平洋西部に

おける熱帯の対流活動の変化を介して、亜熱帯ジェッ

ト気流の南北偏や北太平洋西部の熱帯域の大気循

環場に影響を及ぼし、それがさらにテレコネクションパ

ターンを通して日本の天候に影響を及ぼすことが考え

られた。これらの結果は、関連する先行研究と整合的

だった。 

なお、前述のとおり、インド洋熱帯域の低温年やラ

ニーニャ現象発生後もしくは発生期間中の衰退年（ポ

ストラニーニャ年）には、上記の特徴とは逆符号を持

つ偏差となる傾向が部分的に見られたが、インド洋熱

帯域の高温時やポストエルニーニョ年に見られる特徴

と比べて傾向は不明瞭だった。このようなインド洋熱帯

域の高温年との非対称性とその要因については、今

後より詳細な解析が求められる。 
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4 インド洋ダイポールモード現象と関連する循環場、

日本の天候の特徴とそのメカニズム1 

4.1 はじめに 

インド洋固有の大気海洋結合変動モードとして、イ

ンド洋ダイポールモード（ IOD: Indian Ocean Dipole 

mode）現象（Saji et al. 1999）が広く知られている。北

半球の夏から秋（6～11 月）に、平常時と比較した海

面水温（SST: Sea Surface Temperature）・積雲対流活

動が、インド洋熱帯域南東部で低温・不活発、西部で

高温・活発というように、東西二極（第 4.1-1 図(a)の

EIN と WIN 付近）の偏差パターンを呈する場合を正

の IOD 現象、その逆の場合を負の IOD 現象と呼ぶ。

Saji et al.（1999）による IOD 現象の提唱以前は、イン

ド 洋 は エ ル ニ ー ニ ョ ・ 南 方 振 動 （ ENSO; El Niño-

Southern Oscillation）に対し受動的に変動するという

認識が一般的であったが、彼らの研究グループは

1994 年の東アジアの猛暑を契機に調査を進める中で、

IOD 現象というインド洋固有の大気海洋結合変動モ

ードを発見するに至った（Yamagata et al. 2003）。 

IOD 現象は世界各地の天候に影響を及ぼす（Saji 

et al 1999; Ashok et al. 2001, 2004, 2007; Saji and 

Yamagata 2003; Behera et al. 2005; Cai et al. 2011）。

例えば、正の IOD 現象は東アフリカの多雨、インドネ

シアの少雨をもたらす（Saji et al 1999）。オーストラリア

では、正の IOD 現象時には遠隔影響を通じて少雨に

なる傾向がある（Ashok et al. 2007; Cai et al. 2011）。

IOD 現象の影響は東アジアにも及び、日本の季節予

報にとっても重要な現象である（吉川と西村 2020）。

例えば、前述の 1994 年の東アジアの猛暑には正の

IOD 現象が影響した（Guan and Yamagata 2003）。さら

に正の IOD 現象は盛夏期から初秋にかけて北・東・

西日本で高温傾向、すなわち夏から秋にかけての季

節進行が遅く残暑が厳しい傾向をもたらす（Takemura 

and Shimpo 2019）ことが知られており、気象庁でも

IOD 現象と日本の天候との関連について調査を行っ

てきた（若松ほか 2020）。 

この度、第 1 章のエルニーニョ・ラニーニャ現象と日

本の天候との関連の調査と同様、IOD 現象について

 
1 佐藤 大卓 

も、気象庁第 3 次長期再解析（JRA-3Q; Kosaka et al. 

2024）を用いて、改めて統計資料に基づく調査を行っ

た。なお、IOD 現象による日本の天候への影響とその

メカニズムについて、統計解析の資料で説明すること

が困難である部分については、先行研究の結果も援

用した。 

 

4.2 データと解析手法 

解析に用いたデータ、統計期間及び解析手法は、

エルニーニョ・ラニーニョ現象に関する統計調査

（第 1 章）と同様である。ただし、以下に示すと

おり、気象庁による IOD 現象の定義（吉川と西村 

2020）を用いて月単位でイベント判定を行い、

ENSO の影響を可能な限り除くため“ピュア IOD

現象”（Saji and Yamagata 2003）の合成図を作成し

た。 

定義 「ダイポールモード指数（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℃以上（-0.4℃以下）となった場

合を正（負）の IOD現象とし、さらにそれぞれエ

ルニーニョ（ラニーニャ）現象と同時発生でない

IOD現象を“ピュア IOD現象”とする。ただし、ラ

ニーニャ現象と同時発生した正の IOD現象は正の

ピュア IOD 現象、エルニーニョ現象と同時に発生

した負の IOD 現象は負のピュア IOD 現象として

分類される。ここで DMIは、インド洋熱帯域西部

（WIN; 第 4.1-1図(a)の赤枠で囲った領域 東経 50

～70度、南緯 10 度～北緯 10度）において領域平

均した SST の基準値2との差から、南東部（EIN; 第

4.1-1 図(a)の青枠で囲った領域 東経 90～110 度、

南緯 10 度～赤道）において領域平均した SST の

基準値 2との差を引いた値である。」 

この IOD 現象の判定（第 4.1-1 図(b)）と第 1 章

で判定したエルニーニョ・ラニーニョ現象から、

第 4.1-1図(c)のとおりピュア IOD現象を判定した。

これを基に、3 か月平均場の合成図を、中心月でイ

ベントが発生している場合に抽出して作成した。 

2 その年の 30 年前から前年までの 30 年間のトレンドを 1
年延長して得られた値。 
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また、日本の天候（3 か月平均気温、降水量及び

日照時間）と IOD 現象の統計的関係は、気象庁ホ

ームページ「インド洋ダイポールモード現象発生

時の日本の天候の統計的な特徴」（気象庁 2023）

を参照した。 

なお、統計解析による結果は IOD 現象が発生し

たときに統計的に現れやすい特徴であり、それは

IOD 現象を要因とするメカニズムを必ずしも裏づ

けるわけではないことには留意が必要である。 
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(a) (c) 

(b) 
 

第 4.1-1 図 （a）DMI の算出に用いる領域、（b）DMI の時系列、（c）ピュア

IOD 現象の発生期間 

（a）DMI 算出に用いる領域 WIN（東経 50～70 度、南緯 10 度～北緯 10
度）と EIN（東経 90～110 度、南緯 10 度～赤道）を示す。（b）折れ線は月平

均値、太線は 3 か月移動平均値を表す。赤（青）色の陰影が正（負）の IOD
現象の期間を示す。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いる。

（c）1947 年 1 月～2021 年 12 月の期間において正のピュア IOD 現象が発

生した期間を赤色で、負のピュア IOD 現象が発生した期間を青色で塗色し

ている。 
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4.3 結果 

本節では、IOD 現象が発達し、日本の天候への影

響が明瞭に現れる盛夏期～初秋（7～9 月）の平均場

を対象として、正のピュア IOD 現象発生時に現れや

すい大気循環場や日本の天候の特徴を示し、天候へ

の影響のメカニズムについて議論する。本調査の統計

期間中、正のピュア IOD 現象は 8 事例（1961 年、

1967 年、1994 年、2007 年、2012 年、2017 年、2018

年、2019 年）あり、これにはラニーニャ現象と共存した

事例（1967 年、2007 年）を含む。負のピュア IOD 現象

については、正のピュア IOD 現象に比べて日本の天

候への影響は不明瞭である（気象庁 2023）ため割愛

する。 

 

4.3.1 海況、循環場の合成図の特徴とそのメカニズ

ム 

正のピュア IOD 現象発生年で合成した 7～9 月平

均の SST 偏差は、インド洋熱帯域の南東部を中心に

負偏差、インド洋熱帯域西部で正偏差となっている

（第 4.3-1 図(a)）。インド洋熱帯域南東部では SST 負

偏差に対応して積雲対流活動が平年に比べ抑制さ

れて（第 4.3-1 図(b)）おり、対流圏上層では収束偏差

が見られる（第 4.3-1 図(c)）。一方、インド洋熱帯域西

部では SST 正偏差に対応して、積雲対流活動が強化

される傾向が僅かに認められる（第 4.3-1 図(b)）。統計

的に有意な偏差はごく狭い領域に限られているが、6

～8 月や 8～10 月平均（いずれも図省略）では OLR

の負偏差はインド洋熱帯域西部のより広い範囲で見

られる。更に、フィリピンの東でも積雲対流活動が活発

となり（第 4.3-1 図(b)）、北西太平洋熱帯域で対流圏

上層の大規模発散偏差（第 4.3-1 図(c)）が明瞭に見

られる。この他、インド北西部付近でも積雲対流活動

が強化される傾向があり（第 4.3-1 図 (b)）、これは

Ashok et al. (2004) が示した正のピュア IOD 現象に

伴うインド北部の多雨偏差と整合的である。 

対流圏上層では、日本を含む東アジアの広い範囲

で、亜熱帯ジェット気流が平年に比べて北偏し（第

4.3-2 図(a)）、高気圧性循環偏差が明瞭となっている

（第 4.3-3 図(a)）ように、チベット高気圧の北東への張

り出しが強い特徴が明瞭に見られる。これに対応して

850hPa 気温は東アジアで全体的に正偏差となってい

る（第 4.3-3 図(b)）。この亜熱帯ジェット気流北偏の成

因について、Takemura and Shimpo (2019) は、フィリ

ピンの東の対流活動強化に伴う上層の発散風偏差が、

気候平均場の亜熱帯ジェット気流を横切る際に負の

渦度移流をもたらすためであることを示した。本合成

図で見られる亜熱帯ジェット気流の北偏も同様のプロ

セスが働いていると解釈できる。 

対流圏下層では、北インド洋～フィリピンの東で西

風偏差が明瞭である（第 4.3-2 図(b)）。これは、インド

洋南東部での対流抑制偏差に対するロスビー応答

（Matsuno 1966）によるものと考えられる。北インド洋の

西風偏差は下層のモンスーン西風の強化を意味し、

インド北西部付近の対流活動強化にも関連していると

みられる。さらにモンスーン西風の下流にあたる北西

太平洋熱帯域においては、850hPa 流線関数（第 4.3-

3 図(c)）では統計的に有意な偏差は見られないが、海

面気圧（第 4.3-3 図(d)）には有意な負偏差が見られ、

モンスーントラフが深まることを示唆している。これらの

ことは、インド洋北部からフィリピン付近へのモンスー

ン西風が強化され、それと太平洋高気圧の南縁を吹

く貿易風がフィリピンの東で収束することで、積雲対流

活動が活発化することを示している（Takemura and 

Shimpo 2019）。この時期にフィリピンの東で積雲対流

活動が活発化すると、太平洋－日本（Pacific-Japan; 

PJ）パターン（Nitta 1987; Kosaka and Nakamura 2006）

の発現によって下層の太平洋高気圧が日本付近へ

張 り 出 す こ とが 期 待 され る。 先 行 研 究 （ Guan and 

Yamagata 2003; Takemura and Shimpo 2019）でも正

の IOD 現象発生時に PJ パターンに類似した特徴が

見られることを指摘している。850hPa 流線関数及び海

面気圧の合成図（第 4.3-3 図(c), (d)）では日本付近に

有意な偏差は見られないが、日本付近～その東海上

は、フィリピンの東及び東シベリアの統計的に有意な

海面気圧の負偏差との間に位置して気圧の尾根とな

っており（第 4.3-3 図(d)）、850hPa 東西風（第 4.3-2 図

(b)）からも日本付近で時計回りの循環偏差の強化が

僅かに認められ、これらは先行研究と整合的である。 

以上のように、正の IOD 現象の日本の天候への影

響について、インド洋から太平洋西部へのモンスーン
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西風の強化とフィリピンの東の対流活動強化を介した

亜熱帯ジェット気流の北偏というプロセスが考えられる

が、先行研究ではこの他に亜熱帯ジェット気流沿いの

ロ ス ビ ー 波 束 の 伝 播 を 介 し た 影 響 （ Guan and 

Yamagata 2003 ） も 指 摘 さ れ て い る 。 Guan and 

Yamagata（2003）は、1994 年夏（6～8 月）の事例解析

から、正の IOD 現象に伴うインド・ベンガル湾付近の

対流活動の活発化が、大気のロスビー応答（Matsuno 

1966）として地中海・サハラ砂漠付近で高気圧及び下

降流の強化を生み（モンスーン－砂漠メカニズム ; 

Rodwell and Hoskins 1996）、更にそうした循環偏差か

ら亜熱帯ジェット気流に沿ってロスビー波が東方へ伝

播して（シルクロードパターン; Enomoto et al. 2003）、

東アジアの上層高気圧を強めるというプロセスを提示

した。実際、本調査の 7～9 月の合成図では、インド北

西部付近で対流活動が強化されるとともに（第 4.3-1

図(b)）、地中海付近～ヨーロッパ東部で対流圏上層

の高気圧の強化、加えて統計的有意性が低い部分が

あるもののユーラシア大陸上で波列状の偏差パターン

が見られる（第 4.3-3 図(a)）。Guan and Yamagata（2003）

の事例解析とは地理的位相が少々異なるものの、合

成図に現れている東アジアの上層高気圧性循環偏差

には、インド北西部付近での対流活動強化から、地中

海付近の循環偏差を経由したロスビー波束の伝播も

寄与していることが示唆される。 

 

4.3.2 日本の天候の特徴 

正のピュア IOD 現象発生時の 7～9 月の平均気温

は、東日本と西日本で高い傾向、北日本で並か高い

傾向がみられる（第 4.3-4 図(a)）。また、東日本太平洋

側で降水量が少なく、沖縄・奄美で多い傾向（第 4.3-

4 図(b)）、北・西日本の日本海側で日照時間が多い

傾向がある（第 4.3-4 図(c)）。このような、盛夏期から初

秋にかけて季節進行が遅く残暑が厳しい傾向は、大

気循環場の特徴にみられる亜熱帯ジェット気流の北

偏すなわちチベット高気圧の北東への張り出しが強い

こと（第 4.3-2 図(a)）と対応しており、沖縄・奄美で降水

量が多い傾向はモンスーントラフが深まる傾向と対応

している。 

以上の結果を踏まえて、正のピュア IOD 現象が日

本の盛夏期～初秋の天候に与える影響についてまと

めた模式図を第 4.3-5 図に示す。 
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（a）SST 

 

（b）OLR 

 
（c）200hPa 速度ポテンシャル   

 
第 4.3-1 図 正のピュア IOD 現象発生時の 7～9 月平均の(a)

海面水温偏差、(b)OLR 偏差、(c)200hPa 速度ポテンシャル偏差 

等値線は偏差で、(a)は 0.2℃間隔、(b)は 5W/m2 間隔、(c)は
0.2×106m2/s。陰影は信頼度水準 90、95、99％で統計的に有意

な領域を示す（負の値：寒色、正の値：暖色）。 
 

 
（a）200hPa 東西風 

 

（b）850hPa 東西風  

第 4.3-2 図 正のピュア IOD 現象発生時の 7～9 月平均の東西風偏差 

(a)は 200hPa、(b)は 850hPa。等値線間隔は、(a)1m/s、(b)0.5m/s。陰影は第 4.3-1 図と同じ。 
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（a）200hPa 流線関数 

 

（b）850hPa 気温 

 
（c）850hPa 流線関数 
 

（d）海面気圧 

 
第 4.3-3 図 正のピュア IOD 現象発生時の 7～9 月平均の(a)200hPa 流線関数偏差、(b) 850hPa 気温偏差、(c)850hPa 流線関

数偏差、(d)海面気圧偏差 

等値線間隔は、(a)は 1×106m2/s、(b)は 0.2℃、(c)は 0.5×106m2/s、(d)は 0.5hPa。陰影は第 4.3-1 図と同じ。 
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（a） 平均気温（7～9 月 : 盛

夏期～初秋） 
（b）降水量（7～9 月: 盛夏期～

初秋）  
（c）日照時間（7～9 月: 盛夏期

～初秋）  

第 4.3-4 図 正のピュア IOD 現象が発生しているときの 7～9 月（盛夏期～初秋）における日本の（左）平均気温、（中）降

水量、（右）日照時間 

棒グラフの数値は階級の出現率（%）を表す。二項検定において信頼度水準 90％で統計的に有意である地域名には赤い

帯をかけ、その階級を黒い太枠で囲った。気象庁（2023）から引用。 
 

 

第 4.3-5 図 正のピュア IOD 現象発生時に伴う盛夏期～初秋の大気循環場の変動における統計的な特徴 

模式図は、大気循環場の合成図解析や先行研究（Yamagata and Guan (2003)及び Takemura and Shimpo (2019)）に基

づき、日本の盛夏期～初秋の天候への影響に着目して作成した。 
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4.4 まとめ 

正のピュア IOD 現象が日本の盛夏期～初秋の天

候に及ぼす影響とそのメカニズムについて、大気循環

場の合成図解析や先行研究の結果に基づき調査し

た。合成図に見られた海面水温や大気循環場の特徴

より、正の IOD 現象に伴う海面水温偏差や対流活動

の変化は、モンスーン西風の強化とフィリピンの東で

の対流活動強化、さらに亜熱帯ジェット気流に沿った

ロスビー波束の伝播を介して、日本の天候に影響を

及ぼすことが考えられた。これらの結果は、関連する

先行研究と整合的だった。 

今回は同時合成図を基にした大気循環場及び日

本の天候への影響を解析したが、IOD 現象終息後の

遅延影響も注目に値する。例えば 2019 年の大振幅の

正のピュア IOD 現象は、イベント終息後、ENSO 中立

の状況の下で東アジアの天候に影響をもたらしたこと

がこれまでの研究で示されている（Doi et al. 2020; 

Takaya et al. 2020）。2019 年の正のピュア IOD イベン

ト収束直後の冬（2019/20 年冬）には、インド洋西部の

持続的な SST 正偏差と対流活動強化が、亜熱帯ジェ

ット気流沿いに伝わるロスビー波束を励起して東アジ

アの暖冬に影響した（Doi et al. 2020）。更にその後の

2020 年梅雨期には、正のピュア IOD 現象の遅延影

響でインド洋の SST が海盆全体で高く、それが東アジ

アの 異 常 多 雨 の 背 景 要 因 とな っ た （ Takaya et al. 

2020）。こうした IOD の遅延影響に対する理解を深め

ることも日本の季節予報にとって重要と考えられる。ま

た遅延影響に加え、近年指摘されている IOD 現象の

多様性（Endo and Tozuka 2016; Tozuka et al. 2016）も

有意義な調査テーマである。Endo and Tozuka （2016）

は、インド洋東西二極の典型的な IOD の SST 偏差パ

ターンに対し、インド洋の中部と東部・西部で相異なる

符号の偏差となる「IOD もどき」現象（なお、本調査で

引 用 し た 1994 年 の 正 の IOD 現 象 （ Guan and 

Yamagata (2003)）は、Endo and Tozuka（2016）によれ

ば正の「IOD もどき」現象に分類される）を提唱し、両

者でインド洋西部での多雨偏差の現われ方が異なる

ことを示した。こうした IOD 現象の特性の違いと日本の

天候への影響の違いの関係も興味深い。いずれにし

ても IOD 現象はエルニーニョ・ラニーニャ現象に比べ

て事例数が少ないため、負の IOD 現象による日本の

天候への影響も含め、ここで挙げたような今後の調査

を発展させるためには、観測・再解析データをベース

とした解析に加えて、数値実験の活用も有効と考えら

れる。 
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5 エルニーニョ・ラニーニャ現象と台風の特徴1 

5.1 はじめに 

エルニーニョ・ラニーニャ現象をはじめとする熱帯域

の海洋変動は台風にも影響を及ぼす。これまで緒方

（2006）がエルニーニョ・ラニーニャ現象と台風の統計

的関係を調査しているが、統計期間が 1951～2005 年

で、最近のデータが反映できていない。また、令和 5

年にエルニーニョ・ラニーニャ現象の監視や統計に用

いる海面水温データが更新となり、エルニーニョ・ラニ

ーニャ現象の発生期間が一部変更された（南ほか , 

2023）ことも反映できていない。 

ここでは、緒方（2006）が行ったエルニーニョ・ラニ

ーニャ現象と台風発生数・位置等との関係について、

統計期間を延長するとともに、海面水温データを更新

して、再調査した結果を報告する。 

 

5.2 利用データ 

台風のデータとして、気象庁のベストトラックデータ

のほか、台風の発生数、本土への接近数（以下「本土

接近数」）、上陸数の月別の統計データを用いた。 

エルニーニョ・ラニーニャ現象の発生期間は、気象

庁の定義によるものを用いた。この定義では、海面水

温データとして、2015 年 5 月以前は COBE-SST2

（ Hirahara et al., 2014 ） を 、 2015 年 6 月 以 降 は

MGDSST（Kurihara et al., 2006）を用い、エルニーニョ

監視海域（NINO.3）の海面水温の基準値2との差の 5

か月移動平均値が+0.5℃以上（－0.5℃以下）の状態

が 6 か月以上続いた場合をエルニーニョ（ラニーニャ）

現象とし、季節単位で発生期間を定めている（南ほか, 

2023）。 

 

5.3 調査手法 

調査手法は、緒方（2006）と比較できるよう、それと

同じ手法を採用したが、統計期間を 1951～2021 年の

71 年間に延長した点と、使用する海面水温データを

更新した点が異なる。要素は台風の発生数、本土接

近数、上陸数、発生位置（緯度・経度）、台風最発達

時の中心気圧、寿命（発生から消滅までの日数と定

 
1 杉本 裕之、丹治 菜摘、西村 明希生 

義）で、季節ごとに統計を行った。台風発生数、本土

接近数、上陸数の季節別値は月別値を 3 か月分合計

して求め、そのほかの要素はベストトラックデータの 00、

06、12、18UTC のデータから得た。なお、本土接近数

については、月またぎで台風が接近する場合に重複

カウントされるが、この重複の除去は本調査では行っ

ていない。 

エルニーニョ現象もラニーニャ現象も発生していな

い期間を平常時とし、有意性の検定は平常時とエル

ニーニョ・ラニーニャ現象発生時との差を危険率 5％

で t 検定することにより行った。以降、緒方（2006）の結

果を「旧統計」と呼ぶこととする。 

 

5.4 調査結果 

5.4.1 発生数 

第 5.4-1 図に季節別および台風の発生が多い 7～

9 月のエルニーニョ現象発生時、平常時、ラニーニャ

現象発生時で平均した台風発生数を示す。いずれの

季節においてもエルニーニョ・ラニーニャ現象発生時

は平常時との間に有意な差は見られない。旧統計で

はエルニーニョ現象発生時の 7～9 月に平常時より有

意に少ない傾向があったが、本調査でもやや少ないも

のの、有意ではなくなった。 

2  基準値はその年の前年までの 30 年間の各月の平均値。 

 
第 5.4-1 図 季節別の台風発生数 
赤色がエルニーニョ現象発生時、黄色が平常時、青色が

ラニーニャ現象発生時。グラフの上の印は、＊が平常時

との差が有意であることを示し、その色で旧統計からの有

意性の変化の有無を示す（赤が変化あり、黒が変化な

し）。また、赤色の×は旧統計で有意だったが、本調査で

は有意ではなくなったことを示す。 
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5.4.2 発生位置 

第 5.4-1 表に夏と秋、通年のエルニーニョ現象発生

時、平常時、ラニーニャ現象発生時で平均した台風

発生位置を示す。エルニーニョ現象発生時は、平常

時と比べ通年では南東に、夏と秋では南にずれる傾

向が有意であり、夏と秋においても有意ではないが平

常時と比べ東寄りとなる。一方、ラニーニャ現象発生

時は、通年では西に、夏は北に、秋は西にずれる傾

向が有意な傾向としてみられる。旧統計とおおむね同

様の傾向が得られたが、旧統計ではエルニーニョ現

象発生時の秋に南東にずれる傾向があったものが、

今回の調査では南にずれる傾向となった。 

 

5.4.3 本土接近数と上陸数 

第 5.4-2 図に季節別のエルニーニョ現象発生時、

平常時、ラニーニャ現象発生時で平均した台風の本

土接近数と上陸数を示す。どの季節においてもエル

ニーニョ・ラニーニャ現象発生時と平常時との間に有

意な差は見られなかった。これは、旧統計でも同様で

あった。 

 

 

5.4.4 強度、寿命 

台風の強度の指標としては、中心付近の最大風速

を用いるが、1976 年以前のデータに含まれない中心

付近の最大風速に代えて、中心気圧が最も低いとき

（最発達時）の中心気圧の傾向を調査した。第 5.4-3

図に季節別のエルニーニョ現象発生時、平常時、ラニ

ーニャ現象発生時で平均した台風最発達時の中心

気圧および台風の寿命を示す。 

中心気圧では、エルニーニョ現象発生時の夏に低

い傾向、ラニーニャ現象発生時の冬に高い傾向が有

意な傾向として見られる。このうち後者は旧統計にお

いては見られなかった傾向である。 

寿命では、エルニーニョ現象発生時の夏に長い傾

向、ラニーニャ現象発生時の秋と冬に短い傾向が見 

第 5.4-1 表 台風の発生位置とその有意性 
値の末尾の印は、＊が平常時との差が有意であることを

示し、その色で旧統計からの有意性の変化の有無を示

す（赤が変化あり、黒が変化なし）。また、赤色の×は旧

統計で有意だったが、本調査では有意ではなくなったこ

とを示す。 

  緯度 経度 

通

年 

エルニーニョ 14.9°N＊ 140.1°E＊ 

平常 16.5°N 136.7°E 

ラニーニャ 17.0°N 134.5°E＊ 

夏 

エルニーニョ 16.6°N＊ 137.1°E 

平常 18.9°N 134.8°E 

ラニーニャ 20.2°N＊ 135.7°E 

秋 

エルニーニョ 15.0°N＊ 140.6°E× 

平常 16.2°N 137.9°E 

ラニーニャ 16.5°N 134.1°E＊ 

 

 
第 5.4-2 図 季節別の台風の本土接近数（上）および上

陸数（下） 
赤色がエルニーニョ現象発生時、黄色が平常時、青色が

ラニーニャ現象発生時。グラフの上の印は、＊が平常時

との差が有意であることを示し、その色で旧統計からの有

意性の変化の有無を示す（赤が変化あり、黒が変化な

し）。また、赤色の×は旧統計で有意だったが、本調査で

は有意ではなくなったことを示す。 
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られる。旧統計と比べると、エルニーニョ現象発生時

には、秋に長い傾向が見られなくなる一方で、夏に長

い傾向が見られるようになった。ラニーニャ現象発生

時には、新たに冬に短い傾向が見られるようになった。 

 

5.5 まとめ 

エルニーニョ・ラニーニャ現象と台風の発生数・位

置等の統計的関係を調査した緒方（2006）について、

統計期間とエルニーニョ・ラニーニャ現象の判定に用

いる海面水温データを変更して再調査した。その結果

は、緒方（2006）と一部に有意性に変化が見られたも

のの、おおむね整合する結果が得られた。 

エルニーニョ・ラニーニャ現象発生時の統計的に有

意な傾向をまとめると、次の通りとなる。 

 

エルニーニョ現象発生時 

・ 台風の発生位置が通年では南東にずれ、夏と秋

には南へずれる。  

・ 夏に中心気圧が低くなる。  

・ 夏に台風の寿命が長くなる。  

ラニーニャ現象発生時  

・ 台風の発生位置が通年では西にずれ、夏には

北へ、秋には西へずれる。  

・ 冬に中心気圧が高くなる。 

・ 秋と冬に台風の寿命が短くなる。 

 ここでは、エルニーニョ・ラニーニャ現象と台風の統

計的関係について調査した結果を報告したが、このよ

うな結果をもたらす要因についても今後調査を進めて

いく必要がある。 

 

 

参考文献 
Hirahara, S., M. Ishii, and Y. Fukuda, 2014: Centennial-scale 

sea surface temperature analysis and its uncertainty. 
J. Climate, 27, 57–75. 

Kurihara, Y., T. Sakurai, and T. Kuragano, 2006: Global 
daily sea surface temperature analysis using data 
from satellite microwave radiometer, satellite 
infrared radiometer and in-situ observations. 
Weather Service Bulletin, 73, Special issue, s1–s18 
(in Japanese). 

緒方洋一, 2006: エルニーニョ／ラニーニャ現象と台風. 平

成 18 年度季節予報研修テキスト, 気象庁地球環

境・海洋部, 37-39. 
南敦, 西村明希生, 佐藤大卓, 2023: 海面水温データの特

性. 令和４年度季節予報研修テキスト, 気象庁大気

海洋部, 41-57. 
 

 

 

 

 
 

 
 

第 5.4-3 図 季節別の台風最発達時の中心気圧（hPa）

（上）および台風の寿命（日）（下） 
赤色がエルニーニョ現象発生時、黄色が平常時、青色が

ラニーニャ現象発生時。グラフの上の印は、＊が平常時

との差が有意であることを示し、その色で旧統計からの有

意性の変化の有無を示す（赤が変化あり、黒が変化な

し）。また、赤色の×は旧統計で有意だったが、本調査で

は有意ではなくなったことを示す。 
 


