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西太平洋上の季節変化における大気海洋結合プロセスとその応用例

-1993，例年の日本付近の異常気象時の事例解析一

1.はじめに

筑波大学地球科学系(日本学術振興会特矧廟究員)

現所属気象研究所気候研究部

植田宏昭

モンスーン研究の歴史は古く、時代によって研究の力点は少しずつ変遷してきた(植田， 1997c)。

例え陪衛星デ.ータが取得可能になったことにより、インド洋上での季節内変動に対し新たな知見が

もたらされた(村上， 19:筋)。またグローパノL客観解析データキ暢洋デL タの蓄積により、年々変

動が議論出来るようになり、町田/蜘ns∞nシステムの瑚平が進んだ(安成， 1992)。さらに現在

は 10年変動スケールでの議論が臨ノに行われている。 21世掘を真近に控えた l卿年代は上述の

現象を全て含んだ地球気候システムの理解が叫ばれている。そのような研究の中で、季都内変動や

エノレ・ニーニョ現象などの本節句な理解には、正確なプロセス研究などの基礎研究が重要であると

いう認識が高まってきた。・言い替えれば基本事動であり且つ最大の損幅を持つ季節サイクルの研究

を初め、大気・海洋・陸面の相互作用の理解なしには新こなパラダイムの構築は難しいのではとい

う雰囲気が高まって来たと言える。

モンスーンの定義は様々あるが、夏と冬で卓越風向が120.以上反転し、さらに1月と 7月では

卓越風向の頻度が40%を越えるとする定義(陥rollPV，1957)がこれまで幅広く気象学で用いられ

て来た。近年になり風の季節変化に雨域が伴っていることカ2衛星により明確に分かるようになり、

対流活動の指標を用いてモンスーンの再考察を試みる研究が行われるようになった他tSUJOOto，

EQ 

圏13つのモンスーンシステム〈鉦馴，削PM，NAIM)と温帯湿潤気候(T胤J，臥IU)の区分図。

太実鞠安年変顕問中でOLRの最大と最小の差がωW以上の地蛾を示す。倣m畑 iand Ma匂umoto，1捌より号|用)。



l卯2)。図 lはモンスーンの地域区分を外

向き長波放射量 (OLR)を用いて示したも

のである伽rrakamiand Matswooto， 1関心。

O日の輔自変動の最大と最小の差掛印1WD¥-2

以上である地域が実線で固まれており、 5

つのモンスーン地域に分類されているのが

分かる。特に、西太平洋モンスーン制剛)

が新たに定義された事が新しい。日本は

BAIUという区分に入っているが、どのよ

うに東南アジアモンスーン (SEAM)や附PM

と異なるのかを図2に示す。図2は気象衛

星ひまわり(価)から得られた黒体放射

輝度温度データ (TBB)の各地域での季節

変化(1980年から l叩4年までの平均)を

示したものである。図 2aはインドモンス

ーンの季節変化を示している。通常5月か

ら6月の上中旬にかけて急激に対祈話発化

が起こり、 8月の後半から徐々にモンスー

ン活動は弱まって行くが、日本付近は同じ

モンスーン地域でありながら全く異なった

輔陵イ包が見られる(図 2b)。インドモン

スーンが一気に立ち上がって行く 5月は、

日本付近は皐月晴れとu、う言葉に代表され

るように対流活動は不活発であり、 6月の中旬から梅雨が始まり、 7月の中下旬にはインドモンス

ーンとは対照的に一気に梅雨明けが起こる。またl問。 E付近の西太平洋地域は、 7月の下旬に対流

活発化がようやく起こり、 8月の下旬に急激に不活発になる。このように同じモンスーン地域であ

りながら韓間勝は全く異なっているように見える。特に西太平洋 l印。 E付近の輔変化は興味

深いので、次にこの地域の様子をもう少し詳しく見て行くことにする。

西太平洋上の大規模対流活動と循環場の輔自変化は、海洋上であるにもかかわらず穏やかでなく

不連続な様相を呈していることが、最庄の研究で明らかになりつつある。蜘rak剖 uand Matswooto 

(1拘4)は、 6月上旬にフィリピン東方海上の 10.N付近で忽然と ITα(熱帯内収束帯)が出現する

事を見い出した。一方、地kazawa(1992)はインド洋から西太平洋に東進する 30日一切日スケー

ノレの季節内変動が季節的に位相を固定していることを示した。熱帯の対昔話動と循環場の特R変化

区分は、Matswooto(1992)によってもなされている。近年Uedaet al. (1叩5)は7月下旬に 150.E 

付近に生じる大規摸対流活動の急激な北上 (convectionjump)時の循環場の構造を明らかにした。

また、この現象によって、関東以北の梅雨明けが廓抽句に生じる事も示した。その後Uedaand Yasunari 
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国 2 T田のインド、日本、西太平洋上における季節変
化 (19回年から 1鈎4年までの平均)。

横輸は半旬番号を示す。
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(1996)では、この convectionju即のメカニズムを大気海1特目互作用σ准礼長から 6月から 7月にか

けて説明 した。更に季節を遡りベンガノレ湾から南シナ海にかけての早期モンスーンの開始が、大陸

と海洋の大規模な索駒コン トラストと局所的な高海面水温の出現によって引き起こされる事が示さ

れた (Uedaand Yasunari ， 1997a)。

言うまでもなく季節変動は最も振幅が大きい基本振動であるが、上述のようにその季節進行は複

雑な様相をしているc 年々変動は季節サイクノレからの偏差として捉える事が出来るが(Wangand Xu， 

1997)、とれまでの年々変動の研究は主として気候値からの偏差のみに着目する傾向にあり、季節

サイクノレの変調という視点、での研究は多くはない。代表的な研究として、フィリピン付近の対流活

動が平年より活発な時は、対流活発域の繋獅応答の結果、定常ロスビ一波が北東方向に伝播し、日

本付近の高気圧が強められることが分かっている (Nitta， 1987)。この結果はKuriharaand Tsuyuki 

(1987)によっても確言容されている。また梅雨明けをもたらす convectionjumpは 150
0

E以東で生

じており (Uedaand Yasunari， 1995)、フィリピン付近の対流活動とは性質が異なっている事も指

補されている。従って本稿で、はまず、 7月下旬の convectionjumpに至る大気・海洋プロセスを紹

介し、更にその応用例として 1993年の冷夏時と 1994年の暑夏時の事官l摘軌庁の結果を報告する。

2. データと解析方法

対流活動のf酎票として、気象衛星ひまわり一赤外放射輝度温度データ(倒S-TBB)を用し、た。TBB

の解像度は 1
0

X l'、時間間隔は 3時間毎である。本研究では 5日平均値を作成し、これを基に解

析しt:.o循環場の角勃庁には気象庁編集

の客観角材庁データ (G必仇L)を使用し

アらまた ECMWF(ヨーロッパ中期予報

センター)のデータも合わせて使用し

た。海面水温 (SST)は気象庁編集の

1
0 

X 1 cの 10日平均データを用いたc

角軌斤期間はTBB、G必仇Lとも 1993年、

94年の6月から8月まで、ECMWFは1980

年から89年までの6月から8月まで、

更に SSTは 1980年から 1994年の7月

下旬までを使用したc また発散の中心

を調べるため、 1980年から 1996年ま

での気象庁気候系出見報告 200hPa速

度ポテンシャル図も合わせて使用したG

3. 大気・海洋結合プロセス

3. 1 convect i on ju叩の構造
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SCALE 01 丁目日

30N 

20N 

10N 

E口

10S 

図3 気候値の T田と 85αhの風ベクトル (E剖WF)の
150'-160' E経度帯における緯度時間断面図。

矧面衡司開立5Kc陰影部の濃淡は図中の最下部に記されているc



図3はTBBと850hPaの風の 150
0

-160<Eにおける緯度時間断面図である。ハッチのかけられた

所は TBBが 270K以下の領域で、相対的に対流活動が活発であることを示している。年間を通して

対流活発域は赤道付近に見られ、風の場は偏用車が卓越している。これは熱帯内収束帯 (ITCZ)に

対応している。また季節内変動の周期で位相が季節サイクノレに対して固定されているようにも見え

る (Nakazawa，1992)。興味深い事に 7月の下旬(第 42半旬)に対流活発域が 10
0

Nから 25
0

N に

急激に北上している。中緯度に着目すると、この7月下旬の急変に対応して、梅雨前線と思われる

低TBB領域が消滅している。図4は気候平均値のTBBと850hPaの空間分布をノ示すc上図はconvection

jump前、下図はconvectionjump時に対応している。convectionjump前では赤道からやや再針もた

所に東西方向に帯状の対流活発域が見られる。これは教科書にも載っている北半球夏の典型的な

ITCZに対応している。下層の風を見ると、偏蔚車が20
0

N付近では 120
0

E近くまで吹き込んでおり、

そこで、東南アジアから吹いてくるモンスーン西風気流と合流して、日本付・近へ多量の水蒸気を運ん

でいる (Kaw剖町aet al.， 1関心。一方、 convectionjurnp時(下図)は、東西方向に一様に分布

していた ITCZが 150
0

ー 160
0

Eで、不連続になっている。TBBが260K以下の対流活発域がフィリピン

周辺の他に 20
0
N， 150

0 
E付近にも見られ、さらに対流活発域が北東方向の 25

0
N， 160

0 
Eに延びて

いるc 風の場はこの対流活動の急変に対応して大きく変化しており、 20<N， 150< Eでの対流活発域

に向かつて、モンスーンに伴う下層の西風気流が 120<Eから約 30
0

近く東に拡大している。わず

か l 半句 (5 日)の聞に 3000 キロ近い西風の東方への侵入は、西ÆV~ーストと砕くるものである。

30'N 

20'N 

10'N 

120'E 130'E 

1 
250 2回 265 270 260 

SCALE 0lT88 

図4 気候値のT田と 85αhの風ベクトルの空間分布。

a)第41半句 (7/20ー7/24)、b)第42半旬 (7/25-7/29)< 
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またconvectionjump前にフィリピン

の北東付近まで、勢力を保っていた偏東

風は、一気に東方へ後退している。こ

の状況を強調して見るために、 TBBと

風の場に対してconvectionju即時か

らその前を差し引し、た物理量を作成す

ると (Uedaet al.， 1995)、20
0

N， 150
0 

Eを中心に低 TBBが干明主し、その西北

西に低気圧悩盾環の偏差揚が見られる。

なおこのTBBと風の場の偏差が完全に

一致しないのは、ロスピ一応答による

ものと考えられる。また、同じ方法で

200hPaの風についても計算すると、

先程の低TBB領域に対応して高気圧性

循環の偏差が見られる。このことは大

気が連続であることを仮定すると、下

層で、の収束および上層で、の発散が柄主

することを示しており、 convection

jumpは対流圏全体の現象であること



が分かる。

ここまでは 10数年のデータに基づいて

議論をして来たが 、本当に統計的に

convection jumpがあるのかについては疑

問が残る。convectionjump の失強は熱'帯

低気圧や台風あるいは偏東風波動に伴う擾

乱であると考えられるが、比較的長期間

(1951-19叩年)のデータがある台風と

熱帯低気圧に限りその軌跡を角判庁すると

(Ueda et al.， 1995)、40年の統計期間

においても第 42半旬に convectionju即

領域には数多くの台風や熱帯低気圧が発

生・通過しており、 前の半旬である第 41

半旬には発生・通過数が少なくなっていた。

このことはモンスーンの季節進行が季節と

位相を固定しているとする見方(Nak田 awa，

1992)を支持すると考えられる。

次にconvectionju即が中耕度の大気に

どうのような影響を与えているのかを見て

行く c 図5は気候平均値の 1000hPa高度場

a) 
60"N 

30・N

0" 

b) 
60"N 

120"E 

120"E 

30・N

o 

60"N 

30"N 

0" 
150"E 180 

図51000tf'aの高度場 (19即-89平均)の空間分布。

a)第41半句 (7/20-7/24)、 b)第42半旬 (7/25-7/29)0 リ

ッジと トラフはそれぞれ、太実線、点線で示されているG

の空間分布を示す。太平洋高気圧のリッジに着目すると、convectionjump前(上図)では35'N， 180' 

付近から日本の南方海上に張り出しているのが碓古志出来るが、 convectionjump時(下図)にはそ

のリッジに替わって トラフが中国大陸南部から 20'N， 150' E に延びているc またその卜ラフに押

し上げられる形で太平洋高/却王のリッジが日本の関東以北に達してるc これは典型的な関東以北の

梅雨明けと一致しており、 convectionjumpによって劇的な梅雨明けがもたらされていることが確

認できるc さらに、このconvectlonjump前後の500hPa高度の時間差分図や、典型的なconvection

jump年の合成矧斤図から、この convectionjumpによって北東方向に波列パターンが生じてし、る

ことが分かっている (Uedaet al"， 1995)。

3" 2 convect i on jllTpのメカニズム

ここまで、気候平均場に見られる convectionjumpの構造および中高制支への影響を見てきたが、

そのメカニズムまたは年々変動はどのようになっているのかについて説明するc図6はconvectlon

ju叩 のkeyregion (15'一25'N， 150' -160' E)でのTBBの第30半旬から第60半句までの季節変

化の年々変動の様子を示したものである。上図は典劉'向なconvecUonju即が生じた年、下図は非

典型年を示している。なお典型年とそうでない年の分離は、 keyregionにおける第 42，43半匂の

TBBの平均値が 260K以下であるか否かで決定しているc 典型f内な年は第42半句に急激な TBBの下

降があるが、非典型年は第 42半句前後には明瞭な TBBの変化は無く、弱し、ながら 8月の中旬(第

-5-



47半旬)に対流活発化が見られる。日本付近が冷夏に見舞われた 1叩3年は非典型年にあたり、反

対に暑夏になった 1994年は典型年に当てはまっている (Ueclaand Y:踊 m町 i，199'而)。このように、

15年のケースは典型年が 8側、非典型年が 7例に分けられる。なおこの様子を空間的に確認する

ために閣と 8田町aの風の第42半句における典型年と非典型年の合成解析を行った結果(図省略)、

この二つのケースは明瞭に分離出来ること澗臨出来たので、年々変動場での相関解析や合成解析

が有用であることが示唆されている。

40 45 50 

Time (Pentad) 

園6 corw回 tionj岬が生じる領域 (15・-25・N，1田・ー1回・ E)における 19卸年から 19倒年までの

T田の第30半旬から第回半旬までの季節変化。

a)は典型拝、 b)は非典型年を示す。
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30N 

20N 

EQ 

次に convectionju即のメカ

ニズムについて考察して行くc

convection jumpは海洋上で生

じているので、まず海面水温

(SST)の変動に着目する。図

7は convectionjumpが生じる

150巴 ー 160
0

Eにおける気候値

(1982年一1995年)の S訂の

緯度時間断面図である。寸貨に

熱帯域での大規模対流活動は

0 5 MU  SSTに大きく依存する。具体的
図7海面*-温 (SST)の 150

0

-1印 o Eにおける気候値の緯度時間断面図。

実線は太陽高度の憾対主度を示す。 には SSTが 28
0

Cから 29"Cを越

えると、急激に対流活発化が生

じる事が分かっている (Gadgil，1984; Zhang， 1993; Lau and Sui， 1997)。図中で、ハッチがかけ

られている部分は 29"C以上の領域で、実線は太陽高度の年変動を示している。この図を見てまず

気が付く事は、 S訂の特有変化は太陽高度の極大に追随するようには変動せず、季節サイクルうが非

対称になっている点である。これはインド洋上の季節変化とは異なっている。特に北半球側での 5

月から 7月にかけての SSTは、太陽高度が極大に達しても 29"C以上の高水温がすぐに形成されず、

160'E 170'E 

一寸

図 8 key region (15
0

-25
0 

N， 1印 .ー160
0

E)にお

ける第 42，43半旬の T田の年々変動成分と、

同じ緯度における SSTの年々変動成分との聞の
相関係数を経度一季師寺間断面図としてプロッ

トしたもの。

10
0 

N付近では7月の下旬、20.N付近では7月

の上旬に 29
0

C以上の SSTが出現している。こ

のことは北半球側において季節進行にともない

暖かいSSTが南から北へ徐々に拡大して行くと

する常識に反している。また 7月上旬に 20
0

N 

付近に出現する 29
0

C以上の高 SSTと同じ場所

での7月の下旬の対流強化 (convectionju叩)

との聞に何らかの関係がある事が推察出来る。

7月上旬の S訂の空間分布を見ると、 20.N付

近では舌状の29"C以上の領域が150.Eから 160。

Eにかけて延びており (Uedaet al.， 1995)、

その関係を碓言忍するために、 TBBの年々変動成

分と SSTの季節進行の年々変動成分との聞の相

関内科斤を行った。図8はkeyregion (15
0 

-25. 

N， 150.一160.E)での 百B(i， P42・43) と

同じ緯度での S釘(i， J)の相閥系数の経度時

間断面を示している。ここで iは年々変動成分、

P， Jはそれぞれ半旬、旬を示しており、 P42・
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43は第 42・43半旬の平均を表している。

つまり、 TBBの 7月下旬 (P42・43)にお

ける keyregionでの年々変動成分(図中

の太実線で固まれた領域)と S訂の同じ緯

度 (15.-25. N)における特行進行の情報

を残した年々変動成分との間の相関を計算

している。

図8を見ると、負相闘が7月の上中旬に、

正相闘が7月の下旬から 8月の中旬にかけ

て見られる。負相関とはSSTが通常よりも

高い時は、 TBBが下降する(顕著な

convection jumpが見られる)関係を示し

ており、逆も真である。この図から7月下

旬の convectionjumpは7月上中旬のssr

に大きく支配されており、逆にconvection

jumpの強弱は海面からの蒸発や海洋の混

合作用、あるいは太陽放射の海面到達量の

差異などを通して convectionjump以後の

SSTを変動させる事を示しており、寸車の

サイクノレは約40日位であることが分かる。

上述の関係の空間構造を調べるために、

S訂に対し合成角執庁を行った。図9は図 6
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図 9 1980年から 1994年までの7月上旬の SSTに対し
て、 convectionj岬が生じた典型年(上船、非典
型年仲間のコンポジットおよび典型年から非典
型年を差し引いた偏差(下段)の空間分布。

での convectionjumpの典型年と非典型年の分離に基づし、て、 7月上旬の SSTのa):!.tl哩年、 b)非

典型年そして c)典型年から非典型年を差し引し、た値の空間分布を示しているc 典型年には

convection jumpが起こる 15.-25. N， 150・-160.Eにおいて 29"C以上の高SSTが舌状に広がって

いるが、善隣型年ではそれが確認出来なし、。この二つのケースの違いは図 9cにおいて顕著に見ら

れる。20.N付近の 150.E以東では典型年にはS訂が高く、逆にフィリピン沖では低くなっている。

このように 20.N， 150. E以東の不連続な SSTの季節捕移が convectionjumpに対して大きな役割

を果たしている事が年々変動場でも確認出来たと言える。

3. 3 海洋の変動に対しての大気の役割

前節での侍異な SSTの季節変化のメカニズムを探るために循ー環場に着目して角科庁を行った。図 8

は TBBとSSTの相関側庁であったが、 TBBと下層σ〉循環場の相関怖を行った結果(図省略)、 7月

下旬の convectionjumpに対して 6月下旬(第36半旬)の 1000hPaのジオポテンシヤノレ高度との聞

に高し帽闘があることが明らかiこなったG その時の空間構造を見るために、 S訂の合目矧判庁と同様に

1000hPaのジオポテンシヤノレ高度と風ベクトノレに対して典型年と非典型年でのコンポジットを作成し

た(図 10)。図lOaは第36半旬 (6月下旬)における典型年の様子を示している。非典型年(図lOb)
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3O'N 3O'N 

20'N 2O'N 

lQ'N lO"N 

.o'N 

3O'N 3O'N 

20"N 

10'N IO'N 

R.交え

60 70 110 120 

図 101α肋 Paの高度場と風ベクトルの第 36半
旬 (6月下旬)における典型年(上段)と非
典型年(下段)の合瑚草析図。

40'N 

30'N 

20'N 

10'N 

，0，8 ・0，7 ・0，6 ，0，5 ，0.4 

と比べると、140"Eから 160'Eにかけて 20"-30' 

Nの領域はゆるやかに太平洋高気圧が張り出して

おり、そこに吹く偏東風も弱くなっている。こ

のことは風が弱く静穏な状態が作り出される事

が、 SSTの上昇に重要である事を示唆している。

この下層風速と SSTの関係を碓言忍するために、

年々 変動場で、の相関内科庁を行った。図 11は key

regionでの7月上旬の SSTの年々変動成分と、 6

月下旬(第 36半句)の下層風速の年々変動成分

との相関係数の空間分布を示すc 負(正)相関

は 6月下旬の風速が通常より弱(強)い時、引

き続く 7月上旬の S訂 が高 (低) くなることを

示している。この図において高い負相関領域は

20' N付近の 140'E以東に見られる。また図 9c

における SSTの正偏差領域ともほぼ一致してい

る。以上より、 7月の下旬のconvectionjumpは、

20' N付近での 7月上旬 SSTの上昇、さらにその

領域での 6月下旬の偏東風の弱風化と密接に関

係していることが分かる。

最後に6月の下旬の 20"N付近での偏

東風の弱風化言い替えれば太平洋高気圧

西端部の弱体化のメカニズムについて説

明する。今までは 150'Eでの ITα の変

動に着目してきたが、ここでは

convection ju叩 が見られない経度であ

るフィリピン東方海上の rrczの季節変

化について見て行くことにする。図 12

は気候平均値の TBBと850hPaの風ベク

トノレの 120"一130"Eにおける緯度時間

図 11 key region (15
0

-25
0 

N， 150
0

-1印 o E)における 7

月上旬の SSTの年々変動成分と、第36半旬 (6月下

旬)における 1α肋 Paのスカラー風速の年々変動成
分との相関係数の宣司分布。

断面図であるc この経度帯はフィリピン

東方海上に対応し、そこでは6月の上旬

にrrczが忽然と出現する (Murakamiand 

Matsurroto， 1994)。その後6月の中旬か

ら下旬にかけてrrczは最も活発になり、

モンスーン西風気流も顕著になる。この

-9-
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EO EO 

108 108 

208 208 
10 15 20 25 30 35 40 45 50 55 60 65 70 

< Pentad Number > 

j 
255 260 265 270 275 

SCALE ofTBB 

ITCZの成熟期の空間構造を見る

ために、典型的な年における万民熟

期前後の TBBおよび 850hPaの風

ベク トノレの差分量 (第 35・36半

旬から第 32・33半句の萄を計

算した(図 13)。ハッチのかけら

れた所は対流活動が活発化してい

ることを示している。まず初めに

気付くのが、フィリピン周辺の対

流強化とそれに伴う西風偏差であ

る。また日本の南方海上には高気

圧性の偏差が、また 150'E以東

では低気圧性の偏差が見られる。

なお、スカラー風速が 0.5ms-2以

上弱くなった領域を太実線で囲ん

であるが、この領域はこれまで、議

図 12 気候値のTB8と 8抑 lPaの風ベクト凡初 120'-1羽 ，E (こ

おける緯廓寺間断面図。

論してきた 20'N沿いの偏用車の弱風化領域と一致している。ここで図 10と比べると、 140'Eか

ら150'Eにかけてゆるやかに張り出した太平洋高気圧は、 実は図 13の高気圧性偏差と対応してい

ることが分かる。また 150'E以東での太平洋高気圧の弱体化は、図 13の低気圧性偏差によっても

たらされており、この寸車の偏差循ー環は北太平洋を大円に検切る順圧的なパターンをしている。こ

の結果はフィリピン付・近の対流活動の極大が順圧ロスビ一波の分散の起源として働くとする報告

(Kaw田町aet al.， 1996) と一致している。

50・N 50'N 

40.N 40'N 

30'N 30.N 

20.N 20.N 

10'N 10'N 

o 
35O.e 180 

・圃圃園E一一i一一一一L一一J.30 .25 .20 ・15 -10 

図 13 典型的な convectionjunpが生じた時の、 T88と8抑 lPaの
風の場の時間釜分図(第35，36半旬から第32，お半旬を差し
引いたもの)。 実線はスカラー即きが非典型年に比べて0.5脳 -1以上弱

くなった慣或を示七ハッチのかけ られた所出 サ流活発化領成に対応す

るc
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国 14 夏季モンスーンの6月初旬から7月下旬にいたる典劉怖季節進行の概念因。
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3， 4 大気・海洋相互作用の概念モデル

ここで今まで説明した一連のプロセスを模式図にまとめたので紹介する(図 14)06月の上旬(図

14a)は太平洋高気圧が強く、偏東風もフィリピン付近まで吹き込んでし、る。ところが 6月の中旬

から下旬にかけて、フィリピン周辺での対流活動が最も活発になり、それによって)1閲王的な波列が

北東方向に形成され、結果として 20'N付近の 140'E以東の偏東風が一時的に弱められる。7月上

旬(図 14c)には、この弱められた偏東風領域(点線)と太陽放射の極大(石賊泉)が重なり、そこ

では徐々に海面水温 (SST)が上昇し始め、対流不安定領域(実線)が北東方向に拡大して来る。

そして 7月中旬(図 14d)にはSSTが20'N， 150' Eを中心に最高温の 29，50C以上に達し、舌状の

高SST(実線)が形成される。その結果、大気は7月中旬に最も不安定となり、それが解消される

形として 7月下旬(第 14図 e)に下層の西居ドーストを伴う対流活動の急激な北上 (convection

jump)が 150'E付近で生じるc この現象は局所的には太平洋高気圧のリッジを押し上げ、関東以

北の梅雨明けをもたらす。またこの時定常ロスピ}波の応答が見られるが、 40'N以南では東風に

なっているので、 convectionjumpに伴う繋螺から直接定常ロスピ}波が伝播するのではなく、低

緯度の索現京の影響が何らかの要因によって中緯度西風帯に及び、そこから定常ロスピ一泊之、答が見

られると考えられるc 以上がconvectionju即を引き起こすメカニズムであり、大気と海洋が複雑

に相互作用しながら、季節が進行して行く様子は実に興味深いものがあるc

4， 1993年， 94年における循環場の盛夏期

への季節進行

4， 1 TBBと85肋Paの風の場

図15は150'Eから 160'Eにおける TBBの緯度

時間断面である。1993年(図 15a)は6月から 8

月の中旬まで対流活発域 (270K以下の陰影部)

が 10'仲 10'S付近に留まっており、 気候平均値

に見られた7月下旬のconvectionjumpは見られ

ない(図 3参照)。しかし弱し、ながら対流活発域

が、 8月の中旬から下旬にかけて 25'Nまで北上

している。また 35'N以北の中緯度では、 8月上

旬までTBBが 270K以下に覆われており、梅雨前

線が停滞している事が分かる。興味深いことに、

8月中下旬の convectionjumpに対応して 30'N 

以北の栴雨前線は消滅している。これに対し 1994

年(図 15b)は、早くも対流活発域が、 7月上旬

に30'N付近に現われている。また通常より約 2

半句 (10日)早い 40半句から 41半句にかけて

顕著なconvectionju即が生じている。次に、こ

-12一
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図 15TBB (198か94年平均)と 8悶 ，Paの風ベク卜

ル (1980-89年平均)の 1回二160"Eにおける

緯度時間断面図。
等値線開臨ま 5~く。 務し、ハッチは 'll3B が 265 1く以上 270K以
下を、濃いハッチは'll3Bが265K以下を示す。5田S-1の単位ベ

タトノレl坊 上lこ表示 樹血は半旬 (5日平均)番号を示す。



の様子の空間構造を図 16、図 17に示す。図 16は1993年冷夏時の7月5日から8月3日までの、

850hPaの循環場と対流活動の2半旬ごとの時間進展を示している。第沼ー39半旬(図 16a)では、

偏東風がフィリピン諸島の北西域まで吹き込んでおり、南、け根上でモンスーン西風気流と合流し

南寄りの風になり、中国大陸南東部を抜け朝鮮半島や日本付近に達している。日本付近は 27邸以

下の低い百Bで覆われており、梅雨前線治E停滞していることが分かる。第40-41半旬(図 16b)に

なると、弱いながら対流活動が20"N、1却"E付近に現われている。そこでは 140"E以東に衡是し

た偏東風と、樹つりに侵入した西風が収束し、高気回全の循環を形成しながら、 35"N付近で強い

西風となり 180・以東まで吹き抜けている。そのため日本の南方梅上へ多量の水蒸気を供給する結

果となり、梅雨前線に沿って百Bが265K以下の強い対祈蹴2現われている。ところが次の鵬の

42、43半句(図 16c)になると、 -li140" E付近まで東方に侵入した西風が 130・まで衡是し、そ

こで偏東風と合流し、九州付近へ南よりの風となって吹き込んでいる。その結呆九州付近は局所

的に強い対流活動が見られる。図 17は第 16図と同じく、 1994年の第お半旬から 43半句までの

時間進展を2半句ごとに示している。 7月の初旬(図 17a)には、西日本から洞欄にかけて咽Bが

275K以上となっており、梅雨が明けていることが分かる。しかし関東以北で同梅雨前線に伴う雲

域に覆われている。熱帯の対流活動に着目すると、フィリピン東方海上の 140"E付近まで255K以

下の非常に強い対流活動が見られ、そこには下層の西風が吹き込んでいる。また偏東風がその対流

活発域の北東端をかすめるように 120"Eまで西方に吹き込んでいる。そのため局所的な高気圧場

が西南日本を含む日本の南方海上に形成されている。即ち西南日本の一足早い梅開月けは、フィリ

ヒロン付近の対流活発化iこよって引き起こされている可制空がある。尚、これについては第7節で詳

しく述べる。第却-41半句個l花)になると、 25"N、l印。E付近に対流活発域が現われ、そこに

向かって西風が吹き込み、同時に偏東風との収束場が生じている。これは平年より約 10日早い

convection ju即のためであると考えられる。この時の日本付近は弱いながら高気回生の循環場に

覆われており、梅雨前隷もオロ輔の北まで北上している。その後の第42-43半旬(図 17c)もフィ

リピン東方海上10"-15"N付近での Hα が強く維持され、 TBBが250K以下の活発な対流活動が見

られる。またその Hα 中を西風が 150"E付近まで吹き込み、そこで偏東風と合流し南よりの風と

なって 150"E に沿って北上している。なお引き続き日本の周囲は広く高気圧に覆われ、梅雨明け

後の晴天カ続いていることが分かる。
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図16 1993年のTB8と8抑，Paの風ベクトルの空間分布。 図17 図16に閉じ。ただし 1田4年。
両図ともにa)第38-39半旬 (7/5-7/14)、b)第40-41半旬 (7/15-7/24)、c)第42-43半旬 (7/25-8/3)。
等価術品腎ま lOK。薄いハッチfi'IBBが265K以上275K以下を、濃いハッチliTBBが265K以下を示す。

4， 2 1α悶，Paの高度場

次に 1994年第 40-41半旬の関東以北の梅雨明けと convectionju即の関係を、 1000hPaの高度

場で碓言恋する。図 18aは第 38-39半旬の 1000hPa高度場の空間分布である。太平洋高/剥王から舌状

の高圧場 (叩即m以上)が九州|から沖縄諸島まで延びている。これは南西日本の一足早い梅雨明け

と対応している。またこの時トラプ (60即m以下)は中国大陸南東部からフィリピン北東部へ延び

ており、図 17aで見られた対流活発化に対応している。その後の第 40-41半旬 (図 18b)では、図

17bに見られた対流強化に伴うトラブが 27"N、150"E付近まで延び、太平洋高気圧の西端部にく

さひ状に入り込んでいる。そのため第38-39半旬に40"N、180"から 20"N、150"Eまで延びていた
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図 18 1994年の HXX>l"flaのジオポテンシャル高度の空
間分布。

(1)第38-39半旬 (7/5-7/14)、b)第40--41半旬 (7/15-7/24)。
等値線間隔は lOgplIlo濃し、ハッチは ωgpm以下、 1怒し、ハッチは

訳)gpm以上にカヰjられている。

リッジが北へ押し上げられ、結果と して関

東以北を覆う形となった。これが、まさに

関東以北の劇的な梅雨明けであり、

convection jumpによってもたらされた事

が分かる。

convection jumpが150.E以東(以西)

で生じると典型的な梅雨明けが生じる(生

じなし、)事が分かっているが、 1993年は

150. E付近での明瞭なconvectionjumpが

7月下旬に生じていなかった。そのため偏

東風とモンスーン西風気流は日本の南の海

上で合流し、多量の水蒸気を含んだ風は日

本列島に吹き込み、梅雨前線はより一層強

化されてしサこ。一方 1994年は 7月の上旬

のフィリピン付近の対流活発化により西南

日本の梅雨明けが起こり、続いて通常より

約 10日早い convectionjumpのため関東

以北の梅雨明けがもたらされた。

convection jumpは東西方向に帰状のITCZ

が 150.E付近で北」こする現象で、あるが、

この変化により、西風が 150.E以東にl吹き込む事が出来るG 言い替えれば、 convectionjumpによ

って夏のモンスーンの東方への拡大が生じているc 1994年はconvectionjump後の11'CZも活発に

維持されており、11'α中の西風は 150'E付近までi吹き込んでしも。そのため日本付近は高気圧に

覆われ、これが7月の異常高温と密接に関係していたと考えられる。

5.海面水温と convectionjurpとの関係

前掌で見てきたように、 1993年と 94年では熱貯の対流活動の季節進行が極めて異なってし九

では一体この違いはどのようにして生じたのであろうカL 日本の南海上の大規模対流活動は、 SST

に大きく依存することが分かつてし、る。一般に SSTが28CCから 290Cを超えると、一気に対流活発

化が生じると言われている(Gadgil， 1984; Zhang， 1叩3)0 Ueda et al. (1995)は気候値に見ら

れた7月下旬のconvectionju叩領域と、 7月上旬の舌状に広がる 29
0

C以上のSSTが一致している

ことから、 convectionjumpを引き起こす重要な要因の一つに、 150.E付近の特殊な SSTの季節変

化が関与している可能性を示した。更に Uedaand Yasunari (1996)はこの関係を年々変動場で確

認し、25
0

N、150'E付近の7月上中旬のSSTが29"C以上(以下)になると、顕著なconvectionju叩

が起こる促己こらなし、)事を示した。



それでは 1993年、例年の SSTの様子はどのようであったのだ、ろうか。図 19aは 1993年7月上

中旬のSSTの空間分布である。29"C以上の領域は台湾東方海上から 150
0

Eまでは25
0

N以南に見ら

れるが、 29
0

Cの等イ直線は 150
0

Eで急激に南に折れ曲がり、 150
0

E以東の convectionjumpが見ら

れる領域では 29
0
C以下となっている。これに対し、 1994年(図 19b)は 20

0

N、150二 160
0

E付近

に舌状に29
0C以上の高SSTが張り出している。

この両年の気候値からの違いを見る

ため、同じ時期の S訂偏差を図 20に 3g)N 

示す。1993年(図 20a)は 150
0

Eを

境に、偏差が反転している。通常

convection jumpが見られる 150
0

E以

東の領域では、 SSTが平年より低く、

またフィリピン北東海上は高くなって

いる。これに対し、 1994年(図 20b)

は140
0

E以東で最高1.5cC以上SSTが

平年より高くなっており、逆にブイリ

ヒロン東方海上は負の偏差になっている。

このため、 1994年は図 17bに見られ

る 150
0 E以東での対流活発化が生じ

たと考えられる。

150. E以東で生じるconvectionjump 

は梅雨明けとし、う盛夏期の到来をもた

らし、更には中緯度の循環場を変える

力を持っている。ただし、 ITα の維

持と convectionjumpとの関係は明ら

かではない。言い替えれば、 lク月以

上の持新尚な気候状態の説明には適し

ておらず、むしろ梅雨期から盛夏期へ

のスイッチとして重要な4鰭 IJを果たし

ていると考えた方がよい。そのよ うな

干見県に立っと、 150.E以東のSSTの振

る舞いは、梅雨期の終駕を予測するた

めに有用であり、今後もモニターして

いく事が望まれる。

20.N 

10.N 

120.E 140.E 160.E 

3g)N 30.N 

20.N 20.N 

10.N 10.N 

O. 
120.E 140.E 160.E 

図19 海面*温 (SST)の7月上中旬の空間分布。
a) 1993年、 b)1ω4生氏 等値線開問ま1.O"C、薄いハッチは29.0"C以よ
30.0"C.以下、 濃いハッチは30.0"C以上を示す。

3g)N 

20.N 

10'N 

O' 

M
川

j
 

h
U
内

υ
内

J

20.N 

120.E 140'E 160.E 

図 20 海面水温 (SST)の 7月上中旬の平年値 (1980-1994年

平均)からの偏差の空間分布。
a) 1卯3年、b)1卯4年。等他府再開ま0.5"C、薄し、ハッチはの.5"C以上、

濃いハッチは-0.50C以下を示す。
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6. 上層の発散場

これまでは、 7月の初めから 8月の初めにかけての細かな季節変化を見てきたが、次に盛夏期

である第40半句から 45半旬 (7月 15日から 8月 13日)までの 1993年と 94年の上層 (200hPa)

の発静易の違いを検証する。図 21は 1994年の状況をより強調して見るために、 200日aの速度ポ

テンシヤパノから求めた発散風の1994年の値から1993年の値を差し引し、て得られた空間分布である。

日本付近は』冒で収束が見られる。対流圏での質量の連続を考えると、ここでは下降流が卓越して

いることになるc 田中ほか (1997)は、 1994年の夏に日本付近に持続的な下降、流が存在し、それ

に伴う断繋圧縮が、温度上昇をもたらした事を繋収支角執庁によって明らかにしている。また下降流

により雲が出来にくい事が、日射によるさらなる加熱をもたらしたと考えられる。一方 20
0

N付近

は 100
0

-130
0 

Eで強し溌散が見られ、また convectionjump領域を含む25
0

N、140。一170
0

Eでも同

程度の発散が見られる。これらの発散は、 1994年の対流活動が 93年に比べて活発で、あった結果と

考えられる。この2つの発散域から出た発散風は南北方向に分かれている。注目すべきは、 北に向

かった発散風は日本付近で収束している点である。即ち熱帯の対流強化に伴う上昇流が日本付近で

下降し、下層の高気圧強化をもたらしている事を示している。

Div(200 hpa) July 15・August13 
60

0

N 

30
0

N 

1994 minus 1993 

150.E 

5m/s一一・

180. 

図21 1994の7月15日から8月13日まで平均した2∞伊aの速度ポテンシャルから 1993年の同期間の値を

差し引いた空間分布。
発散風も間切聞の 1捌年から 1閥年を引いた値をベクトノレて法訴してある。等イ直線開闘は 1.0 X 1(1im2s-1であるG 薄い陰影
部は+2.0X Hhrs-1以上、濃し将彩部は-2.0X1C耐 S-l以下を示すG

図22は7月から8月における 200日aの速度ポテンシヤノレの発関或の中心を、 1980年から 1996

年までプロッ卜したものである。Sumi(1986)は対流中心を速度ポテンシヤノレから求め、年によって

夏から冬にかけて移動するパターンが異なることを示し、大循環場との関連を荊l変している。1982
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20"N 

0" 

1980・1996 ._" ーー...... ー・一、 40"N

20"N 

0" 

、1
20・s' 1<、I--....... ____ -'-I.! 20"S 

80"E 100"E 120"E 140"E 160"E 180" 

園 22 2OOI-Paの遺度ポテンシャル場における 7、8月の発散中心
を、 19初年から 19弱年までプロットした盟胃分布。

年 (82とプロット)はエノレニー

ニョの年にあたり、対流活動が東

よりになったため、平年よりもか

なり東の 1印"E付近に中心があ

る。 1988年(回とプロット)は

日本は冷夏の年で、 Nitta(1蜘)

はインドモンスーンが極端に強か

ったため、発散域の中心は通常よ

りはるかに西よりの9<)"E付近に

存在していたとしている。しかし、

1993年、 94年を見るとどちらも

発散中心は120"Eに位置しており、両年とも発散場の東西バランスに大きな違いが認められない。

このことは図 21において、インドモンスーン地域に大きな収束発散の差異が見られないこととも

一致している。このように咽Bと発散場で見る限り、 l田4年は西太平洋上の対流活動がローカル

に強く、特に 140"E以東での対流強化による発散風が日本上空へdffi¥したことが、記長拍句な暑夏

をもたらした要因の一つであることが示唆される。

7.∞nvection ju叩の中緯度大気への影響

西太平洋上で生じるこのような急激な季節変化は、中緯度大気にも何らかの影響を与える事が予

想される。図23は120"-1田"Eにおける田OhPaの風の東西 (u)成分の緯度時間断面図である。 10

年平均の断面図(図 23a)を見ると、 7月の中旬まで 10ms-1を超える西風が 350 Nを中心に吹いて

いる。その後42半旬に偏西風はー崩事まるとともに、軸は10度以上北に急激にシフトする。また

北上後は 45"N付近に l伽ー1以下の弱い偏西風が吹いている。この 42半旬の不連続な変化は

convection j¥岬に対慰するものであると考えられる。

次に1993年と 94年の偏西風の輔R変化を見ていく。図23bは1993年の緯度時間断面図である。

6月から8月まで 1Oms-1を超える偏西風が 300-35"Nを軸として吹いているのが分かる。また平年

とは異なり、 6月の下旬から 7月の上旬までは、偏西風の軸が北上せず、逆に 350 Nから 30"Nへ

南下している。このように、 1993年の偏西風の軸はー夏を通して35"N以南にとどまっており、梅

雨が長引いた事と密接に関係していると思われる。また 1993年は∞nvectionjumpが明瞭ではな

く、そのため偏西風の軸が北上するタイミングが無かったとも考えられる。一方、 1994年(図23c)

は6月の中旬に30"N付近にあった軸が徐々に北上しており、 6月下旬には40"N、7月上旬には42"

-43"N付近まで北上している。 40半旬で生じた∞nvectionj岬のため偏西風は:-Ji図。 N以北ま

でシフトしており、その後も 45"-50" N付近の上回掛句高緯度に偏西風の軸が見られる。このように

l叩3には偏西風・梅雨前線ともに南偏し続け、逆に 1994年にはともに北上が早く、盛夏期を通し

て北偏し続けていた。
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120E-150E 

60'N 

50'N 

40'N 

30'N 

20'N 
32 33 34 35 36 37 38 39 40 41 42 43 44 

60'N 

50'N 

40'N 

30'N 

20'N 
45 46 47 48 

b} U-component (500hPa) 

< Pentad Number > 

120E-150E 

60'N 60'N 

50'N 50'N 

40'N 40'N 

30'N 30'N 

20・N~ 、 、 20・N

3口 a 34 ~ • ~ a a ~ ~ Q ~ M ~ ~ u ~ 

60'N 

50'N 

40'N 

30'N 

< Pentad Number > 

120E-150E 

a 34 ~ • ~ a a ~ ~ Q Q M ~ ~ u 
< Pentad Number > 

図23 反則曜日aの風の東西成分の 120
0

-150
0

Eにおける緯師寺間断面図。

60'N 

50'N 

40・N

30'N 

a) 198Cト89年平均、 b) 1四3年、 c) 1ω4主民薄し、ハッチはa) 6m5'1以上 1C加5'1以下、

b)、c)は1C加5'1以上 15m5'1以ro濃し、ハッチはa)1(加5'1以上、 b)、c)15邸 1以主である。

図24は500hPaの準地衡流流線関数 (w)と定常波の活動度フラ ックス Fの空間分布である。本

研究ではPlumb(1985)に従い、以下で表される水平方向のフラ ックスの計算を行った。

v・2 1 e買いφ・)
一 一

F = COSttx 
2Qasin2tt 0/1. 

・・ 1 e.実u・φ*)
一 一

2Qa sin 2tt 0/1. 

ここで、 λ，φはそれぞれ緯度、経度であるc Uは風の東西成分、Vは風の南北成分、 φは等圧面

高度、.QI土地球の自転の角速度、 aは臨求の半径を表しているc また、(ヰ)は待状平均からのずれ

を示しているc Fは Plumb(1985)に示されているように、定常ロスビー波の伝播の方向と大きさ

を与えるベクトノレで、ある。なお、短周期擾乱を取り除いて停滞性擾乱を抽出するため、10日平均

データに基づいて活動度フラックスを計算した
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50m2s・2 →

b) '" & E-P flux(500hPa) 

50m2s・24

包
z 

P.40，41 (July 15・July24)

R 
S 

180. 

1994 

1994 

国24 反JOHlaの準地傑斑流線開数 ('1')とロスピー濃の活動度フラックス。

a)第38-39半句 (7/5-7/14)、b)第ω-41半旬 (7/15ー7/24)。等値繍調痛は駒田丸

第羽ー，39半句(図 24a)では、日本の南西海上泊。 N、135.Eを中心に高気圧に覆われている。

また 150.E付近ではトラフが30.N付近まで南に入り込んでいる。更に 180.f寸近でリッジが50'N 

付近まで達し、 150.Wでは再びトラフが南下している。この時の等圧面高度から7月平均の値を差

し引いT乙空間分布個省略)を見ると、日本の南西権J::ipらアリューシャン列島、更に倒防伏陸

にかけて、正、負、正、負という高度偏差が見られる。一方活動度フラックスは、この偏差パター

ンに沿って北東方向に伝播している。定常ロスピ一波の波束は、基本風が西風の時にのみ存在し、

東方に波束伝播する性質を持つことから、これらの波列は定常ロスピ一波例卦番を示していると考

えられる。

次に、∞nvectionjumpが生じた第40-41半旬を見ていく事にする。柑鎚以南の日本列島上で
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は、 5850即m以上の高い高度場で覆われており、下層の高度場(図 18)に見られた梅雨明けと対応

している事が分かる。興味深い事にこの時は、先程の定常ロスビ一波σ')j云播パターンは砕認されず、

日本の南方海上から北東方向への活動度ブラ ックスの伝播も顕著ではなし、

では図 24aに見られた定常ロスピ一波の成因は何であろう。第38-39半句の対流活動を見ると(図

17a)、フィリピン東方海上では対流活動が非常に活発で、このため中緯疫偏西風帯に何らかの影響

がもたらされ、定常ロスビ一筋志答が生じた可能性がある。ちなみに、偏西風は第38-39半句には

30' Nまで1大いており(図 23参照)、定常ロスピ一波が伝播する必要条件同商たされていたが、第

40半旬のconvectionju即により、偏西風の南限は40'N以北に北上したため、定常ロスピ一波が

伝播出来なくなったと推察されるc

次に、これら一連の様子を日単位で確認するために、日平均の生データ用いて、大円に沿った

500hPaの等圧面高度の時間断面図を作成した(図 25)。まず初めに気付くのは、 120'Eから 150'W 

にかけて、正、負、正、負の極大が東に伝播している事である。単純に計算すると、 1日あたり約

1000km弱のスピードで伝播しており、毎秒 11m前後の速度となる。定常ロスピ一波の群速度の大

きさは基本場の風速と波数ベクトノレの向きに依存し、その大きさは基本場の風速の約1.5""'-'2倍程

度である(出1ton， 1992)。図26は定常ロスピ一波伝抑寺の第38，39半句の500日aにおける風の

東西成分の空間分布であるc 黒丸で示された波の伝播経路付近での風速は比較的弱く、平均すると

おおよそ 6""'-'7ms-1位になる。11msーlは定常ロスビー波の群速度としては比脚内遅し坊だが、これは

夏場のため基本場の風速が号齢、事に起因していると考えられる。

このように 1994年は 150'Eでの

convection jump前の第 38-39半旬

に、フィリピン東方海上で対流活発化

が生じた。そのため中緯度偏西風帯に

何らかの影響が与えられ、そこで定常

ロスビ一波が励起され北東方向へ伝播

したc さらに第 40半旬の convection

jumpによる偏西風の北上のため、波

列が消滅したと考えられる。従って、

この年は典型的な季節進行とは異なっ

ていたと結論付けられる。ここで典型

的な convectionjumpによって、定常

ロスピ一波が伝播出来るのか否かを検

証する必要があるc 図23aは120'E-

150' Eでの時間断面図なので、第 42

半句のconvectionju即時には西風領

域の中心が45'N付近に北」二しており、

一見すると定常ロスビ一波カ河云播しに

q
ζ

内

O

凋
仏
寸

F
h
u

八 6

言7
0 

B 
〉、

弓 9

V10 
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12 
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lon: 120'E 
lat: 22'N 

1S0'W 
SS'N 

図25 5仰向高度の大円に沿った時間断面図。
等値線間隔は50即llIO薄し、ハッチは5筑XJgp回以よ、濃し、ハッチは弱50gp皿

以下を示すc 下段にド胤度、経度及ひ也
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u-comp. Pentad (38，39) Year(1994) 

180. 

図26 思Xl'Pa高度における鳳の東西成分の第38，羽半旬平均の空間分布園。
等値線開臨ま泊5-1である。黒丸は定常ロスピー波の伝揺経路を示している。

くい状況が作り出されているように思える。しかし、ロスピー渡の伝憶方向である 150・E以東で

の第42半旬以降の切OhPaの東西成分の空間分布(図省略)を調べると、 1994年の第38-39半旬

時とほ問司じ状況であった。この事は典型的な7月下旬の∞nvectionjump に伴う熱源によって-

.E!. 300 N以北の中緯度西風帯に何らかの影響が与えられた時、本邦東方海上で定常ロスピー波が伝

播出来る事を示唆している。

8.まとめ

本研究では、西太平洋上における報告変化にどのような大気・海洋プロセスが見られるのかiこつ

いて紹介した。典雄怜概念モデルは3.4節に記載してあるので、ここでは熱帯の対流活動と日本

の天候について季節進行の視点から 1993年と l鈎4年の特異な2年に限り此撤検証した結果を簡潔

にまとめる。

1) convection jump :典型的な∞nvectionj卿は 1500 E以東で、 42半旬 (7/25-29)に 100 N 

から250 Nにかけて対流活動の北上として見られるが、 93年冷夏時は、時期場所共に明確なジ

ャンプは認められず、 8月の中旬にようやく明陳なジャンプが現われている。これに対し 94

年暑夏時は、通常より 10日早い7月中旬の第40半旬にconvectionjumpが起こっている。

2) 梅雨明け:93年は対流活発域が 1500 E以東まで拡大しなかったため下層モンスーン気流と偏

東風が日本の南で合流し、多量の水蒸気が梅雨前線に供給される結果となった。そのため梅雨

前娘の北上が起こらず、かえって強化してしまう事になった。一方 1994年は7月の上旬にフ

ィリピン付近での対櫛虫化により西南日本の梅雨明けが生じ、ひき続いて 7月の中旬に 250 N 

以北Eつ 150・E以東まで吹き込んだモンスーン気流のため、太平洋高気圧のリッジが関東以
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北に張り出し、平年より 10日早い梅雨明けが生じている。

3) 海面水温:∞nvectionjumpを生じさせる必要剣中わーっは7月上中旬の 20'N， 150' E以東

のSSTであるが、 93年は平年に比べその領域のSSTは低く、逆に94年は1"C以上高かった。

4) 発散場:グローノ勺レな視点から発散場を見ると、 1鈎3年、 94年ともにインドモンスーンやエ

/レニーニョ現象など強弱は平年並みであった。しかし、 20'N沿いの 110・E付近と 150'E付近

の発散が 1994年はl拘3年に比べて極めて強く、その発散風はともに日本付近で収束しており、

これが断熱圧縮に伴う 1田4年の異常高温をもたらしたと推察される。特に、 1994年は

convection jump領域を含む却。 N、l印。E付近の対流活発化が顕著である点が特徴的である。

5) 偏西風:1993年は羽'-40'N付近に5鯛軸が居座り、停滞した梅雨前隷と良く対応している。

一方l伺4年は6月の中旬から徐々に偏西風軸は北上しており、 40半旬のconvectionjumpに

よって更にその軸が北上し、一度は55'N付近まで達している。その後も 8月の中旬まで偏西

風は40'-50' Nに留まっていた。また40半旬の偏西風の弱体化と北上は、 7月上旬から中旬に

かけて 30'N付近の中緯度偏西風帯から北東方向に伝播していた定常ロスピ一波を消滅させる

結果をもたらした。

150' E以東でのS訂の上昇が、 convectionjumpという対流活発化とモンスーン西風気流の吹き

込みをもたらし、更に陪梅雨明けや偏西風の北上、即ち夏の到来をもたらすというプロセスが、 1関3

年は見られず、 94年同制 10日早く大規模なものが生じていた事が明らかとなった。また 94年の

異常高温は、この対流活発域から上昇した気塊が、日本付近で収束し更に淵嘩による断烈王縮によ

り引き起こされた事が示慶される。

本研究ではl捌年の夏の例で分かるように梅雨末期の脅附な convectionju即が 150'E以東

で生じ、更にその後もIT<αが 120'-150' Eで活発に維持されていることが、モンスーン西風気流

の 1加。 E付近までの吹き込み、更には太平洋高気圧のリッジの日本付近への張り出しを可能にし

ているこを確認したが、本当に一端ジャンプが生じると、その後もIT<ロが活発に維持されていく

のかについては、盛夏の持繍主の問題として今後詳しく静ぺて行く必要がある。また 1抑4年の西

南日本の梅雨明けは、フィリピン付近の対抗強化によって引き起こされたが、毎年このような過程

を経るのかについては今後の詳細な解析が望まれる。一方日本の夏はオホーツク海高気圧などの中

緯度のプロセスにも大きく影響を受けており、熱帯からの視点、だけではなく、中高緯度との関連を

明らかにすることも重要であるう。

さらにSSTの季節的な分布変化のメカニズムも今後の重要な大気一海洋相互作用のテーマである

と言える。図 20で見られたように、同じ西太平洋域でもフィリピン沖や convectionju即領域の

SSTの変動は必ずしも同時現象ではなく、対流活発化による海水の混合作用や、海上風による蒸発

冷却効果、あるいは雲による太陽放射の遮断などにより複雑に変動しており、今後これらのプロセ

スを定量的に研究する必要がある。
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華南における夏のモンスーン開始期の|勘k量変動

1.はじめに

東京大学大学院理学系研究科地理学専攻

松本淳

建設省国土地理院

岡谷隆基

気象研究所

村上勝人

中国の華南地域は東アジアにおける夏のモンスーンが最初にはじまる地検であり、ここでの夏の

モンスーンの開始過程に関し、近年多くの研限訪tなされている(印a昭 andChen. 1995; Hirasawa et 

a 1.， 1995; So and Chan. 1996など)。またその南に位置する南シナ海の海水温には準2年周期変

動が車越し (Kaw，佃ma， 1988; Ose， So昭 andKi toh， 1997など)、この変動は、インドモンスー

ン (Tomita and Yasunari， 1996)や中国の夏の降水量 (Shenand Lau， 1995)とも深く関係して

いる。このような南シナ海周辺地域でのモンスーンの変動メカニズムや開始プロセスを鮪周するた

め、 1998年には SouthChina Sea Monsoon Experiment (SCS阻X)特別観測も計画されており、今

後の研究の発展カ唄附される。しかし華南における夏の雨季開始期の降水量の長期にわたる年々変

動については、これまでくわしい分析がなかった。そこで本研究では、ます買の雨季開始期におけ

る降水量の年々 変動を明らかにする。ついで多降水年と寡降水年の大気場の違いを気圧・気流・OLR・

気温・海面水温の合成図解析によって明らかにし、この時期の降水量の多寡と南シナ海での海面水

温の季節変化や中国対珪上空での気温との関係を考察する。

2.データ

本研究で使用したデータは(1)中国国家気象局・アメリカ合衆国 NCARより入手した地点別降

水量、(2)気劃T編集北半球地上気圧および海面水温、 (3)ECMWF客観解析による風と気温、 ω
気象衛星 NOMによる OLR、である。データは原則として半旬値を用いた。ただし海面水温は旬お

よび月別信である。データの期間は、(1)と (2)は1954""92年の39年問、 (3)は1980""1992年

の13年間、(心は1975""87年 (78年は除く)の12年間である。

3.降水帯の季鮒鯵

図 1は中国大陸東醐蛾(110""120E)における、 2度ごとの緯度帯で平均した半旬平均降水量

の時間緯度断面である。もっとも降水量が多い緯度は、 4月には 280 N付近にあり、 5月中旬傷

27半旬)には華南地域での急激な降水量およ訓嘩水強度の増加(岡谷・松本、 1997)にともない、

22" N付近に南下する。その後6月中旬甥34半旬)には梅雨前線帯の華中への移動により 280 N 
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PENTAD NU刊BER

園1中国大陸東部 (110-120.E)における4-8月の
半旬平均陣水量(1954-1992年)の時間緯度断面.
等降水量線は1胸間隔、 2畑以上にハッチ。

付近に北上する。華南における

多降水帯は8月まで継続し、一

方華中に北上した多降水帯は降

水量を減じながら劃tまで北上

する。このように5月上旬から

中旬にかけての変化は、平均的

にみても大変に急激な変化であ

り、中国大陸における夏の雨季

の開始を示す時期として注目に

値する。この平均的な雨季開始

期の 15日間 (5月6日-20日)

の華南地域 (21-23"Nに位置

する 2地点、 Shanwei と

Yangj iangの平均船における降水量の年々変動(図 2)は大変大きく、対象期間中での最大変動

幅は500皿を越える。変動の2年周期は、 1950年代や1980年代前半に卓越しているが、 1960年代

には不明般であり、全解析期間を通じて卓越しているわけではない。
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園2華南位1-23"払 110-120.E)における、夏の雨季開始期 (5月6日-20目、第26-28半旬}

の降水量の年々 変凱
M:平均奪水量、 (J :変動の模事偏差与
• (0):多(身降水年縄水量・地上気圧・海面水温の合成図に使用).

企(マ):多甥9降水年(風・気温の合成図に使用).

* (女):多(掛降水年 ωLRの合成図に使用).

月
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そこでここでは、降水量が多

かった年修棒水年)と少なか

った年(寡降水年)の特徴を、

合成図解析により明らかにする。

図3は図2に示した降水量が、

標準偏差以上多かった年(多降

水年)と少なかった年(寡降水

年)における半旬平均降水量の

時間緯度断面である。多降水年

(図 3-a)の多降雨帯の特有推

移は、平均の状態(図1)に類

似し、 5月中旬甥 27半旬)

における降水量の増加がとくに

顕著である。一方調嘩雨年(図

3-b)では様相は一変し、多降

水域は 4月以降 5月中旬まで

280 N付近にとどまり、華南へ

の降水帯の移動(南下)は、 5

月末の第 30半旬に起こってい

る。 5月中旬の華南における降

図3図1と同じ、ただし (a):多|動k年 (b):寡働財手 水量の違いは大きく、降水帯の

季節推移からは、頭車水年には
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雨季の開始が 3"'4半旬ほど遅

れているとみなせる。一方その後の華中への降水帯の北上は、いずれの場合も 6月中旬傷 34半

旬)に起こっており、さらに後の華北への降水帯の移動を含めて、他の時期の季節推移の時期には、

大きな違いは認められない。

4.地上気圧・下層風・ OLRの合成図解析

前節で明らかになった、華南における雨季の開始期における降水量の多寡にともなう大規模場の

違いを解明するため、地上気圧・ 850世a面の風と気温・ OLRについて、降水量の多寡年ごとの合成

図解析を行う。以下スペースの節約のため、もっとも顕著に降水量の多寡の差がみられた、第 27

半旬 (5月11-15日)における多降水年・寡降水年および両者の偏差の図を中心に示す。

図 4 は~t鎗 20 度以北の北半球地上気圧である。多降水年(図 4-a) には北太平洋高気圧の西縁

部分の張り出しが東へシフトし、 1500 E以西での高気圧のリッジ軸は南下し、中国対珪での気圧

が低下する。一方、寡降水年(図 4-b)には350 N付近のリッジが西方にのびる。後者の気圧パタ
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図4華南における夏の南季開雌糊の (a)多l勘k年と (b)寡l勘k年での、 5月中旬悌 27半旬)における
地上気圧の合成図および (c)両者の偏急
等圧謙は2hPa間隔、太点線は太平洋高気圧の高圧朝、鎖線は負偏差の等圧弛

ーンは平均的な4月の状態(図省略)に似ており、寡降水年に陪斡有溜子洲封1ていること拭気

圧場からも確認される。また両者の気圧偏差(図 4-c)では、北太平洋中緯度地方のほぼ全域にわ

たって負偏差がみられ、多降水年に刷じ太平洋高気圧が南下し、かつ中心気圧も低い。

次いで低緯度における変化との関係、とくにモンスーンの北上との関係を明らかにするため、

850hPa面での風・気温、 OLRの合成図を示す(図 5"-'7)。これらのデータiお丘年のものしか得られ

ないため、図2に示した平均からの偏差が標準偏差以下の年も含めて合成した。

図5に示した風の場では、多降水年(図5一心には、ベンガル湾から東アジアの 20.......25.N付近

に位置する梅雨前線帯の南にかけて、南西気流カ寝織的に分布し、南シナ海では夏のモンスーンが

すでに始まった状態を示す。このような風系パターンは平均場でも 5月中旬からみられる

伽ats四 oto，1992)。一方、寡降水年(図 5-b)には南シナ海南部に北太平洋高気圧からの北東風

がみられ、南シナ権での夏のモンスーンはまだ始まっていない。また華南の南西気流は30.N付近

まで達しており、これも4月の状態(図省略)に類似する。したがって南シナ海のモンスーン開始
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図 5華南における夏の雨季開始期の (a)多降水年と (b)寡降水年での、 850hPa面ベクトル平均風の 5月中

旬(第27半旬)における合成図および (c)両者の偏差。
矢羽 l本は2m!s、旗は 10m!s。

図 6華南における夏の雨季開始期の (a)多降水年と (b)寡降水年での、 OLRの 5月中旬(第 27半旬)にお

ける合成図および (c)両者の偏差。
(a)・(b):等値線は 20W/rrl間隔、 240W/rrl以下にハッチ、 (c):等値線はlOW/π澗隔、+←)20W!ぱ以上 作)に薄い

(濃い)ハッチ。



も、寡降水年には遅れる。一方、ベンガル湾においては、いずれの場合も南西風がみられ、偏差(図

5-c)で、もモンスーン気流には大きな差はない。これは平均的には同時に対流活動が強まるベンガ

ル湾と南シナ海 CMatsumoto，1992，1997; Ueda and Yasunari， 1998)において、モンスーン開始

期の年々変動を起こすメカニズムが異なることを示唆する。なお、 100
0

E付近には南半球からの

越赤道気流の強化を示す南風偏差がみられる。

つぎに OLRC図的では、多降水年(図 6-a)には華南から日本列島にかけてのびる低 OLR域が

帯状に広がり、南シナ海北部での OLRも値が低い。一方寡降水年(図 6-b)では、南シナ海から華

南の南部にかけて高OLR域が広がる。西日本付近から華中にかけて低OLR域がみられ、また西部北

太平洋の附PM域 CMurakamiand Matsumoto， 1994)でも OLRが低い。偏差分布 (図 6-c)では、

多降水年には 20"'-'30
0

N付近にかけての梅雨前線帯で負偏差、 125
0

E以東の附PM域で正偏差がみ

られ、附PM域での対流活動は、華南での寡降水年に早く強まることを示す。

なお、図に示さないが、華南の雨季の開始やそれに伴うこれらの気象要素の分布の急激な変化は、

寡降水年には第 30半旬にみられ、雨季の開始の遅れは南シナ海周辺における夏のモンスーンの開

始が、多降水年より約 20日ほど遅れることによるものと考えられる。

一方、華南での平均的雨季の開始に 20日先立つ4月下旬(第23半旬)には、多降水年(図7-a)

では南シナ海南部で太平洋高気圧からの東風が車越しているのに対し、寡降水年(図 7-b)では南

シナ海南部で西風が卓越し、 10
0

N以南における夏のモンスーンの開始はむしろ寡降水年のほうが

早い。偏差(図 7-c)では西太平洋からインド洋にかけての広い範囲で貿易風の強化を示す東風偏

差が卓越する。
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図7図5と閉じ、ただし4月下旬(第23半旬)。
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図8華南における夏の雨季開始期の (a)多降水年と (b)寡I勘k年での、 850hPa面の気温の5月中旬(第27
半旬)における合成図および (c)両者の偏差。
(a)・(b):等温線は2.5'C間隔、 (c): ~等温線は 1'C問問、 t (ー)2'C以上(下)に薄い(滋い)ハッチ。

5.気温および海面水温との関係

最後に知且およZ湖面水温との関係

を解析し、前節で明らかになった大規

模場の違いを作り出すメカニズムを考

察する。図8は5月中旬(第27半旬)

における 850hPaでの知昆分布である。

多降水年と寡降水年の偏差(図 8-c)

γー戸コqd M
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では華南の多降水帯の北から華中にか

けて 2'C以上の大きな負偏差域が認め 図 9華南における夏の雨季開始期の多l昏k年と寡I動k年での、 2

月における海面水温偏差。
等温線は O.5'C間隔、 t(ー)O. 5'C以上(下)に右下り(左下り)の

られ、多降水年(図 8-a)には20"-'25。

N付近に位置する梅雨前線帯の北での ハッチ。

気温が低く、梅雨前線帯付近の傾圧'性が強まっている。また多降水年の知昆は40
0

N以北で高く、

また 200 N以南の熱帯域でもわずかながら高い。一方寡降水年(図 8-b)では主要な傾圧帯は30
0

N付近にみられ、華南には前線帯が位置していないことを示す。

海面水温では、南シナ海において多降水年には高温偏差(図 9)が、 2"-'4月にみられる (3・4

月の図は省略)。旬別のデータで南シナ海北部(10-----20
0

N)での海面水温の季節変化(図 10)を



みると、 2月上旬以降に多降水年と寡降水年の差が急に大きくなり、 4月下旬の雨季入り前までそ

の差は継綜する。図2に示した降水量の時系列とのラグ相関解析(図11)では、 2月の海面水温と

の正相闘がとくに高い。このように2月以降南シナ海の海面水温に高温偏差がみられることには、

1月下旬におけるコールドサージの強さが関係しているとみられる(図省略)。その後相関は若干

悪くなるものの、雨季入り直前の5月上旬までは比較的高い水準にあり、雨季入り後の5月中旬に

急激に相闘が悪くなる。このように早春季に相闘が比較的高い水準を維持するのは、真冬のコール

ドザ」ジによっていったん形成された水温差が、その後この領域は亜熱帯高気圧におおわれ、弱風

で晴天カ糠くため、日射の輔有的増加によって水温差を保ったまま昇温していくためであろう。一

方雨季の開始後は、雲量の増加やモンスーン気涜そのものによる表面撹乱などにより、水温形成プ

ロセスカ竣化し、華南の降水量との相聞は悪くなるのであろう。なお9月下旬にもっとも高い相関

料航ているが、その理由は利月である。また全体として正相闘が卓越し、年の途中で相閥均竣わ

る傾向は見られない。他方図9には赤道中部太平洋付近や南米の西海岸でも正偏差がみられ、エル

ニーニョとの関連も示唆される。しかし必ずしもエルニーニョの発生年と華南における夏の雨季開

始期の降水の多寡は、 1対1で対応しているわけではなく、両者の関係についてはさらに検討椛必

要である。
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図 10 華南における夏の雨季開始期降水量の多降水年細実績齢、平均(太実節、および寡降水年(点勝
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係散の寧鯛樹事。
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6.まとめ

華南における夏の雨季開始は平均的には5月上・中旬で、この時中国大陸上の降水域は大きく南

下し、同時に南シナ海の南西モンスーンも始まる伽atsumoto、1992など)。この雨季開始期の華

南における降水量の年々変動は大変に大きいことが示され、降水量の多寡は南シナ糊t部におけ

るモンスーン開始の遅速に関係していることが明らかになった。この季節変化の遅速は、東アジア

モンスーンのその後の北上過程における季節進行の遅速とは、基本的には関係しない。また4月に

おける南シナ海南部でのモンスーン開始および西制ヒ太平洋での附Mの開始の遅速とは、逆の関

係にあるとみられる。一方ベンガル湾のモンスーン開始の遅速とはあまり関係がないようである。

このように時期および地域によって季節進行の遅速の関係が異なることは、モンスーンの季節進行

を考える上で興味深い事実を示している。しかしそのような違いが生じるメカニズムについては、

今後の課題としたい。

多降水量年における南シナ海での早いモンスーン開始は、 2月上旬以降4月下旬にいたるまで、

南シナ海北部において海面温度が高いこと拭主要な原因と考える。この高水温によりこの地域の

季節進行が、早められるのだろう。そのトリガーとなるのは2月上旬における南シナ海での海面水

温の高温偏差であり、これにはl月下旬のアジアモンスーンによるコールドサージが弱いことが関

係しているとみられ、また別の機会に論じたい。一方中緯度偏西風帯においては、 5月中旬の華中

付近に低温域が形成されて偏西風滞が南下し、梅雨前線帯の華南への南下をもたらすとともに、そ

の傾圧性が強まることで前穂活動も活発化し、華南での降水量が樹目するのであろう。以上のよう

な低緯度および中緯度における変化の結果として、華南における早い雨季の開始とこの時期の多降

水カ泡こるものと考える。ただし5月中旬の華中に低温偏差が生じるメカニズムについては今後の

課題である。

従来南シナ海のモンスーンもしくは華南における雨季の開始のメカニズムについては、 Changand 

Chen (1995)は中緯度のトラフ一前線系の南下、 Soand Chan(1997)は華南とオーストラリア大陸の

温度差の増大が重要と指摘した。本研究の結果では、早い華南での雨季入りには両要素ともに関

係している可能性がある。一方図 10に示した海面水温偏差のパターンは、 Oseet al. (1997)によ

るBOタイプ年における冬季の海面水温偏差分布に類似している。しかし本研究でとりあげた華南

での降水量の多寡年は、 Oseet al. (1997)による即タイプ年と凶必ずしも一致していない。また

12・1月には同様の偏差パターンはみられず(図省略)、 Oseet al. (1997)と同じ現象をとらえたも

のとはいいきれな比今後はエルニーニョとの関連や、夏およT.J冬のモンスーン活動との関係、海

面水温による予測可能性などについて、さらに詳しく検討していきたい。
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1.はじめに

夏季チベット高原上空の約2週間周期の季節肉変動

筑波大学地球科学系

遠藤伸彦

北半球夏季のアジアモンスーン地域では、様々な周期をもっ季節内変動が存在する。古くから

存在が知られているインド付近の季節内変動として約2週間周期のものがある。この季節内変動

は、モンスーントラフの強度の変動によくみられ、モンスーンの Active/Breakcycleに対応し

たものである伽諸制， 1976) 0 Kris加剖阻・tiand Ardanuy (1980)は、約 2週間周期の季節内

変動が波数4ないし6で西進し、その変動のリッジとインド中部のモンスーン・プレイクがよく

対応していることを指摘している。また、Kri油n捌阻・tiand Bhal即 (1976)は、インド洋付近

の気象要素の周期角軌斤の結果から、それぞれの気象要素にみられる約2週間周期の特有内変動の

位相関係をまとめている。

Ma由n叩 dJuli祖 (1971、1972)は、熱帯の積雲対流に顕著にみられる 30--60日周期のいわゆ

るMa由n-Julian振動侃JO)を発見した。この町0の空間的構造や伝播に関しては、Lor明 lC(1984) 

などによって明らかにされている。 Yasunari(1981)は、積雲対流活動の活発域の北進が町0の

東進に伴ったもので、対流活動の活発域がヒマラヤ付近にまで北上したときにインド中部地方で

Mons∞n Breakをむかえることを明らかにした。Krishn剖町tiet a1. (1985)は、 MONEXのデー

タを用いた40日周期と 15日周期の変動のコンポジット解析から、 40日モードと 15日モードの

気圧の尾根が同時にインド中部地方に到達したときに大きな MonsoonBreakとなることを報告

している。

この熱帯の顕著な町0の中緯度の循環場に及ぼす影響に関しては、同u田 dChen (1986)や

Knutson and Weickman (1987)において調べられているが、顕著な影響は冬季の北半球中緯度に

あらわれるが、北半球の夏季にはみられないことが指摘されている。一方、Maganaand Yanai 

(1991)は、町0に伴う積雲対流活動の活発化に対応してチベット高気圧の活動も強化され、東

西方向の大陸と海洋の熱的コントラストが強化されることを示している。

Y部出mri(1986)は、インドモンスーンの Active/Breakcycleに対応して、チベット高原付

近を節とする定常振動が中央アジアから東アジアにかけて卓越することを示し、その定常振動が

モンスーントラフの熱源に対しての応答としてみることができると解釈している。しかし寺尾と

村松(1993)は、中緯度偏西風の季節内変動とインドモンスーンの間のラグ相閥解析から両者に有

意な相闘が見いだせないことを指摘している。

北半球夏季のモンスーン循環において、約 2週間と 30--即日周期の季節内変動が存在するこ

とは疑う余地もないが、これらの季節内変動の中緯度へ与える影響やメカニズムに関する研究開

で矛盾するところが多川しかし、チベット高気圧がいずれの周期帯の特附変動においても重

要な役割を担っているのは間違いないであろう。
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C肥Q(仕yosphereResearch on Qingzang P1ateau)プロジェクトの集中観測期間中(1993年 5

月から 9月)にチベット高原中央部のタングラ山脈(33N、 92E、 507'伽Oでラジオゾンデ観測が実

施された。この集中観測の期間中に約2週間周期の季節内変動が観測された。この季節内変動は、

対流圏全層でみられ、チベット高気圧の変動と関係していることを示陵する結果が得られている

(Endo et a1.， 1994)。
本報では、観測された 1993年夏季の約 2週間周期の特例変動の空間的な変動様相を明らか

し、この季節内変動と中緯度の循環場の変動および報帰の積雲対流活動との関係を明らかにする

ことを目的としておこなった予備解析の結果を報告する。

2.データ

この予備解析で使用したデータは、 1993年 6、7月の気象庁数値予報課提供のグリッド間隔

1. 875 x 1. 875の全球客観解析デー夕、気象庁発行の印刷天気図に掲載されたチベット高原上の

ラサ、ユシュ、ゴノレムドの 3地点の高層観測データ (TEMP報)および αEQ集中観測ラジオゾン

デデータ刷oet a1.， 1994)である。また、 NOMノC配提供の日平均 OLR(2. 5 x 2. 5)データを

使用した。使用した高層観測点の分布を図 lに示す。

60' 90' 120' 

30' 

90' 120' 

国 1材開で使用した高層観測点の分布図。
図中のLは凶asa(55591)、 Yは Yushu(56029)、GはGolmud(52818)、Tは Tanggula。
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3. 1993年の季節肉変動の特徴

1993年は、中緯度偏西風の軸は平年よりも南に位置し、日本付近では梅雨前線が停滞したた

めに降水が多く、言E強諦句な冷夏であった。アジアモンスーンは平年より弱かったが、インドでは

平年並みの降水量であり、チベット高原ではモンスーン季の降水は平年の 12側程度であった。

チベット高気圧の中心は平年より強かった(気象庁、 1993)。

Ueno et al. (1994)は、 1993年の CREQ集中観測期間中の降水の時系列データから、タングラ

山脈付近のこの年の季節区分を6月 15日までをプレ・モンスーン季、モンスーン季を6月 16日

から 8月 24日の期間、ポスト・モンスーン季を8月25日以降の期間と定義した。地上のモンス

ーン入りに先行して、対流圏全層での知且、対流圏界面の急激な上昇が6月の始めに生じていた

(Endo et al.， 1994)。

モンスーン入りした後、降水観測、高層観測ともに、約2週間ごとに無降水、低温、乾燥のイ

ベントがみられた(図 2)。このイベント時の大気の鉛直構造の特徴として、ほぼ鉛直方向に位相

がそろった構造があげられる。北風成分が卓越し、大気の水蒸気量も地上付近で2ないし3g・kg-l

と少ない。また、日中混合層が地上から約2印Om上空(海抜7田Om)まで成長し、その上端では強

い逆転層が形成されていた。

210 
200 

220 230 240 

事

0 •• 
dT 
0 

• • • 

250 260 270 280 290 
200 

TBB.AlrT・mp.

o Momlng hours 
• Aftemoon hours 

• Nlghl hours 

一方、降水日には午後から積雲が発

達し、降水が午後から夜間にかけて観

測された。ラジオゾンデのデータと

G略の赤外画像のデータの解析から

12UTC (18LT) には積乱雲の雲頂は

2∞即aに達していたものと考えられ

3∞ 
0 • 8 翻 る(図 3)。大気の下層では南風成分が
。
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• 。。
o 

o 
q弘

...... 
0111・。。

ぇE1

400 
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210 220 230 240 250 260 270 280 290 

図 3Tan邸 Ala上空の GMSのTbbと同時刻のラジオゾン
デデータの
気温が等しくなる高度の鉛直分布図。
自丸は∞からωUTC、黒田角は聞からωUTC、
黒菱印は12から 21町Cのデータをそれぞれ示す。
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卓越し、地上付近の比湿は約 6g・kg-l

と、無降水日の約2倍であった。

図4は、チベット高原上の4地点の

500hPaの風と比湿の時系列である。

高原の4地点で同時に水蒸気量が少な

い時期が4回あったことが読み取れる。

その4回の低温・乾燥イベント時には、

4地点ともに北風成分が卓越している。

しかし、南の地点ほどその風速は相対

的にやや小さく、北風成分の卓越する

日数も多少短11'0
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園4 1田3年5月22日から8月1日までの Lhasa、Yushu、Golsl刻、 Tan邸 Ilaでの荻lOhPa面での風
速(よ駒および比湿(下段;実線は油師、破線は Yushu，点線はGolm凶、およ()t-一点鎖繍ま Tan邸1a) の時系~J..
下段図中の黒丸は白，1d、 黒三角は Waml、四角は Warm2のコンポジットに使用した日を示す。

このColdevent時の空間構造を把握し、その前後の温暖湿潤な時期と比較するために、高原

上4地点の高層観測の時系列にもとづき、高原全体が寒気で覆われる白ld(June 12、 June 22、

July6、July21)、その約3日後の高原上の気温が上昇し水蒸気も増加する Wann1(June 15、June

25、July9、July24)、高原北部からツァイダム盆地の水蒸気が減少する Wann2(June 18、July

l、July 16、July28)の3つの時期を定義し、コンポジットを作成した。なお、 OLRの値が 200W

U 以下の領域を積雲対流活動が活発な地域であると仮定した。

図5は、 1∞IhPa高度、 500hPa高度、気温、比湿、風の場、 850hPaの水蒸気ブラックス、 OLR

のそれぞれの空間分布と温位およて湘当温位の東経90度から 95度で平均した南北方向の鉛直断

面の白ldのコンポジットである。チベット高気圧の中心はチベット高原西部に位置し、500hPaで

はチベット高原の東端にトラフがみられる。 トラフ後面より高原へ乾いた寒気が流入しており高

原上では顕著な対流活動はみられない。チベット高原上では、混合層が 400hPa程度まで発達し

ており、地表面からの顕繋輸送も活発であるを示唆している。一方、ベンガノレ湾頭には低気圧性
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循環があると同時に対流不安定の成層をしており積雲活動が活発であった。またインドシナでは

山脈を越える水蒸気が多いために強制上昇に伴うと考えられる積雲活動が活発であった。チベッ

ト高原の北方では、 5∞IhPa面、 100hPa面のトラフとリッジの位置はほ副司じで順圧的である。

また、北緯40から 50度付近の高度場南北方向の勾配が3つのイベント中もっとも大きく、偏西

風も強かった。

War加lの 500hPa高度場をみると高原北方に弱いリッジが存在し、高原の西側から天山山脈付

近にトラフがみられた(図的。 500hPa面ではチベット高原中央部でもっとも知且が高く、水蒸気

量も多1t¥ベンガル湾西方に低気圧性の循環がみられ、インド亜大陸中南部からベンガノレ湾にか

けて積雲対流活動が活発であった。それに伴いベンガル構からチベット高原へ水蒸気輸送が活発

であった。チベット高原南方からの暖気移流と高原西部からの寒気移流が高原中央部の北緯却

から 35度付近を中心とした地域で収束しており、そこへ水蒸気が輸送されることによって積雲

対流活動が顕著になったと考えられる。 Tanggulaでの観測結果によると、 Warm1のときには大

気は対流不安定の成層をしている。この対流活動が活発な地域のやや南西に 5∞IhPa面の温度場

の極大がみられる。モンスーン季であっても、チベット高原の東経 90度以西では積雲対涜活動

はさほど活発でなく、地表面からの顕熱供給が大きいために極大域はやや西に存在するのであろ

う。チベット高気圧の中心は北緯却度、東経90度付近の上空にみられるが、高原の東方と西方

にはトラフが存在し、高気圧のセノレは高原上空に局限されている。

W悶J2では、チベット高原東部での暖気と寒気の収束も強く、アッサムをとおりチベット高原

へむかう水蒸気輸送が非常に活発で、高原上の積雲活動が活発な領域も War叫と比較して広域で

あった(図 7)。チベット高気圧の示度は、各コンポジット問でもっとも高く、また 16800即mの

範囲もパキスタンから雲南付近までと東西方向に長く伸びていた。チベット高原上空の 500hPaの

高度場はWar叫に比して全体的に高く、北緯40から45度にかけて偏西風はほぼ東西方向に流れ

ており、 500hPaおよび 100hPa高度場においても東西方向に顕著な蛇行はな1t¥チベット高気

圧の中心は北緯 30度、東経 90から 95度付近に位置し、積雲対流活動の活発な領域の中心より

やや西南西であった。Coldと W訓 11でみられたペンガル湾付近の低気回全循環は認められな川

また、インド西岸とベンガノレ湾頭からピノレマの海岸線に沿った地域で積雲対流活動の活発域がみ

られた。

この輔自内変動は、チベット高劇司辺では周期的というよりもイベント的な様相が強い。まず、

Coldの状態を引き起こす原因は、チベット高原の東端の深いトラフである。このトラフの後面

で中緯度からの寒気が流入し、高原上での対流活動を抑制する。一方で、地表面からの顕熱の供

給はかなり大きく(たとえばタングラ山脈では、日中 200Wm-2に達する)大気を効率的に加熱して

いる。その結果として数日後に高原地剥'寸近の熱的な低気圧が発達し、また、ほぽ同時にベンガ

ノレ湾では低気圧性循環が西進しており、その両者の複合的な効果により熱帯側からチベット高原

への暖気移流を増加させていると思われる。その移流は水蒸気も同時に高原上にもたらし、高原

上の暖気と寒気の収束謝財寸近で積雲群を発生させる。組織化された積雲群は大気をさらに加熱し、

それに伴ってチベット高気圧は発達し、高原南部の上空に中心をもつようになる。 W白羽2のチベ
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ット高気圧の勢力の拡大とインド中部でのモンスーン西風の弱まり、つまりインドモンスーンの

プレイクが対応している。この様に、 1993年の6、7月にみられた約2週間周期の季節内変動は、

中緯度のトラフが引き金となってはじまり、モンスーントラフの変動とカップリングして形成さ

れたものと考えることができる。

Coldから War加2にかけての 1∞hPa高度場をみると、中緯度偏西風帯にトラップされた擾乱

が通過したようにも見ることができる。寺尾(1996)は、中緯度偏西風帯の定在ロスピー波的な

特有内変動がチベット高気圧の発達期から衰退期にかけて強まると指摘してるが、今回の解析の

結果ではチベット高気圧の発達段階で中緯度偏西風帯の蛇行がもっとも強まっている。両者とも

特定年の事例解析であり、特に 1993年は中緯度の偏西風が平年より南に位置していたために、

この様に矛盾する結果が得られたのかもしれな1t'o

この年の約2週間周期の季節内変動は、 8月以降にはみいだされなかった。 8月には町0に対

応した積雲対流活動の活発域が北進しチベット高原に達したために(図は示さない)、短い周期の

季節内変動はみかけ上マスクされたためと思われる。

4.まとめ

l叩3年夏季のチベット高原上空の約 2週間周期の季節内変動の空間的な構造を把握するため

にコンポジット解析をもちいて調べた。約2週間周期の季節内変動は、中緯度のトラフのチベッ

ト高原上への侵入によって引き起こさる。地表面からの顕熱供給によってチベット高原上空の大

気治功日熱され、モンスーントラフの変動とカップリングした水蒸気輸送によって高原上は湿潤化

する。乾いた寒気と湿った腰気が高原上の収束線付近での積雲活動を活発化にし、大気をさらに

加熱すると同時に上昇流を強化し、結果的にチベット高気圧が高原の南部に位置させている。ま

た、積雲活動とチベット高気圧の位置および強度の観察より、チベット高気圧の中心がチベット

高原南部からアッサム上空に存在するためには、積雲活動が高原東部から東南部で発達すること

が重要であることが示唆された。
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アジアモンスーンが梅雨に与える影響について

一 季節サイクルおよび年々変動からの視点

防災科学技術研究所

川相盛一

1.はじめに

日本付近の梅雨と夏季アジアモンスーンとの関連性については古くからの問題でありながら，

依然として未知な部分が多い.一つの理由として，なせ鵜雨が特定の時期に日本付近で車越するの

かという根本的な疑問にすら十分な費轄が与えられていないことがあげられる.本稿では季節サ

イクノレの中での梅雨の{立置づけを改めて見直し，その形成要因と絡めながら夏季アジアモンスーン，

ならびに西太平洋モンスーン(海梢主モンスーン)との関係を調べる.また，年々変動スケールで

の両者の関係、についても考察したい.

2.季節サイクル

価赤外輝度温度(TBB)、E側WF客観

解析の 8印hPa高度、風ベクトノレ、気

温、比湿データに調和解析を適用し，

特有変化の長周期成分傑1から第3

調和関数までの和を年平均からの偏差

として定義したもの)をLモード(周

期 120日以上)，残りの調和関数で表

現される短周期成分をSモード(周期

90日以下)と定義した.図 1に梅雨

領域 (30-40N，120-160E)で平均した

850hPa面の相対禍度伝)、発散 ω、

水蒸気フラックス収東側)の時開発

展を示す.z(l)は4月末頃から7月後

半にかけて正(低知王聞の値を示し、

6月中 頃悌 34半句)に極大に遣す

る。 6月中頃は D(l)の極小、 DQ(l)の

BU (30-40N， 120-160E) 

h叫 ((s)，((1)一/一角、 | 
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園1 梅雨領醜(初4側， 12(H慨)で領域平均した半旬平均

8抑，Pa相対渦度ω，発散ω，水蒸知区東(田)の季節変化
破線はLモード，実締まSそードを示す.梅雨オンセットは第お半旬，
梅開局け目第41半旬と定義した.単{部立s・1ただし下図のみgkg-l s-
1である.

極大の時期でもある.このようなLモ

ードの環境は第 34半旬頃に始まる梅雨にとって好適な条{牛となる. z (s)， D (s) ，閃(s)の時開発

展を考慮して本研究では、梅雨入り(オンセット)の期擦の時期を第33半旬、梅雨明けを第41半

旬と定義する.

司

ta唖



図2 左図)第27，31， 35半旬における850hPa高度z(l)の空間分布.
等価臨守開立5m，陰影部は負の1直を示す.

(右図)同欄こ8抑 h 風ベクトル[u(I)，v(I)]の空調分布.
哨立は6m S-I. 

次に、オンセット前後のLモードの

循環場 (850hPa高度、風ベクトノレ)

を図2に示す.第27半旬 (5月 11-15

日)には z(l)はチベット高原の風下

側で最も低い.大陸の熱t.'t}fl低気圧の南

東縁に沿って、海陸間の気圧傾度と関

係した南西風の卓越がみら九 850日a

付近の下層ジェット (Taoand Chen， 

1987)に対応する.中国東岸に沿う，

とのLモード南西風はモンスーン西風

と中緯度偏西風をつなぐブリッジとな

EAN (35-55N， 65-120E) 
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図3 図1と問機，ただし東アジア北部 (35-55N，65-120E). 
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り，結果として南シナ海から中部北太平洋へ延びる対流圏下層の西風ダクトを生み出す.第 35半

句 (6月 20-24日)までに鮒均低気圧は東アジアほぼ全域で卓越し、大陸スケーノレの低気圧倒属環

が形成される.一方，北太平洋上で防相対的に高気圧位指環が卓越し，アリューシャン低気圧の弱

化および太平洋高気圧の北r-...(J)張り出しに対応する.また，特にオホーツク海とシベリア東部の問

で気圧傾度が強まっているのがみてとれる.オホーツク海周辺の高気圧セノレの強化は，いわゆる (気

候学的な)オホーツク海高気圧の発達を意味する. Lモード・オホーツク海高気圧はアリューシャ

ン諸島付近から北日本へかけての下層東風偏差を強める働きをする.この東風偏差と大陸の熱的低

気圧の南東縁に沿った南西風偏差により日本付近で強し対正気圧性シアーが形成される.このように，

図1でみられた5月から 7月にかけてのLモードの低気圧性渦度，水蒸知収束の卓越は，日本付近

の南西から北東方向に延びる下層 トラフ (850hPaで最も顕著)に依っていることがわかる.

梅雨の最盛期とアジアモンスーンのそれとは明らかな位相のずれが存在する.図3は東アジア北

部の内陸域 (35-55N，65-120E)の索ぽ均低気圧に

ついて，その時間発展を図 1と同様に示したも

のである.z (l)は4月後半から 9月前半までの

約 5カ月間，正の値をとり 7月半ばの第 40

半旬頃に極大になる.興味深いことに sモー

ドは熱的低気圧の季節進行にほとんど寄与して

し、ない.

P35-P31 

50N 

40N 

30N 

20N 

ION 

EQ 

5 

図4 (a)梅雨オンセット前後のT田 (5)の変化

(第31半旬と第35半旬との差).
等{宙線開隔は2K，陰影部は負。:植を示す.

(b) (a)と同線， ただし田OhPa風ベクトル[u(5)， V (5)]. 

単位は5皿 S-I.
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EQ 

図5
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P35-P31 

(a)梅雨オンセット前後の8回附a高度Z(5)の変化

(第31半旬と第35半旬との差).
等値線開|痛は2K，陰影部は負0:植を示す.

(b) (a)と問機， ただし8回附a気温T(5). 

等イ白衡問|痛はO.5K.

(c) (a)と問機，ただし8田hPa比湿q(5). 

等他府市隔は0.3g k証人



対照的に，梅雨システムはSモードの影響を無視できない.どのようにSモードが梅雨のオンセ

ットに寄与しているのかを理解するために，オンセッ ト前後のSモードの変化(第 35半旬と第 31

半旬との劃をみてみよう (図4，5).梅雨オンセッ トに対応して，日本付近ではー6K程度の負のム

TBB(s)域がみられる. sモードが中国南部から東シナ海日本を横切るトラフを形成する役割を果

たしている.また，日本南方海上の南西風は熱惜;域から日本南部へ，湿潤で温暖な空気の北向き移

流をもたらす.一方，梅雨前親の北イ則の北東風の卓越はオホーツク海周辺から北日本への(相対的

に)乾燥で寒冷な空気の移流を意味する.結果として，日本を挟んで南北方向の気1副民度，比湿傾

度が強まることになる.

西太平洋モンスーン械でも対流活動の活発化がみられる.対流加熱に応答して，南シラ梅を中心

として低気圧性循環が顕著である.半旬毎にSモード擾乱の時開発展を追っていくと(図略)，こ

のような対流起源のSモード低気圧セノレが南、ンナ海上で発達し，ほぼ同時にSモード高気圧セルが

その北東側に組織化されるのがみられる.これら二つのSモード擾乱のベアが日本南部への湿潤で

温暖な空気の北向き移流を引き起こしていることは明らかである.その意味で，これらは急激な梅

雨オンセットをもたらすSモードの onsetcyclone， onset anticycloneと呼んでもおかしくはな

い.北日本の東方に位置するSモード低気圧セノレも日本付近の南北の気温傾度，比湿傾度の強化に

寄与していると考えられる.また，付け足して言うならば梅雨オンセッ ト頃はSモードからみれ

ばオホーツク海高気圧の発達は不明瞭である.

50N 

ONSET PHASE 

ONSET PHASE 

ノ

L-MODE 

S-MODE 

--ー
-ーーー一一ー-

図6 梅雨オンセット時の対;m直下層の Lモード循環

とsモード樺乱の模式図.
C はLモード(あるいはSモー ド)o){底気圧位指珠セノレ;Aは

高知王位指珠セノレを示す.陰影部は対流活発j成波線はLモー

ド下屑トラフを示す.また，破線は剣飼Z均の下層西風と東風

の境界を示す.

梅雨が卓越する 6月中頃のLモード sモ
ードの循臆場の様子を槙却均に示したのが図

6である. Lモード南西風により南シナ海か

ら中緯度偏西風帯につながる西風ダ、ク トが形

成され，ダク ト上を北東方向にSモード

onset cyclone， onset anticyclone，そして

低気圧セルが連なる波列パターンが存在する.

このことは，西風ダク トがSモード擾乱の)1慎

圧ロスピー波の分散に対する waveguideと

して働いている可能性を示している.一方で

は， onset cycloneは (Lモード)低気圧性

シアー， onset anticycloneは高気圧性シア

ー， 日本の東のSモード低気圧セノレは低気圧

性シアー内で発達しており，水平シアーをも

ったLモード平均流の存在が，二つのモード

問の)1関王相互作用を通してSモード擾乱の発

達と時期こ重要な働きをしている可能性も十

分にありうる.両者のメカニズムの禄合効果

がSモード擾乱にとって必要であると示唆さ



れるが，定量的なす刊町は今後の課題で、あ

る.

再ひ国 1に注目すると， 8月にはz(1)

は既に負になっており，梅雨システムの

形成・維持に重要な要素である Lモー

ド・下層トラフは消失している(図略). 

8月は大陸の熱的低気圧は衰退し始めて

いるが，まだある程度の強さ出維持して

いる.それでは，なぜ下層トラフは消失

するのだろうか.そのヒントは大陸と海

洋の熱容量の違し、に隠されている.図7

は第47半旬 (8月半lま)と第37半句 (7

月初め)の lOOOhPaにおける気温1'(1)

の差を示したものである.アジア大陸全

体にわたって負の値を示し，地表面付近

の温度低下を反映している.逆に北太平

洋域では，海洋の熱容量の大きさにより

第47半旬頃まで温度上昇が続いている.

結果として，オホーツク海とシベリア東

部との問では 8C以上もの温度差が解消

されている. 25N以北における湖!主聞の

/::， 1000 T(l) P47-P37 

国7 問日昔、第晶T(I)の第37半旬と第47半旬との差.
等イ[酪鮮明南は0.5K，陰影郁は負。:植を示す.

WITHDRAWAL PHASE L-MODE 

図8 梅雨明け時の対示直下層のLモード循環の模式図.
C はLそード・の低安L圧性循環セノv，Aは高気圧性循珠セノレを示す.

陰影部は宍I流活発i筑波線は西太平洋モンスーンの卓越に伴うトラ

フを示す.

東西温度勾配の弱化により，南シナ海付近から中国東岸に沿って日本へ向かう Lモード南西風は弱

まり Lモード・オホーツク海高気圧も不明瞭になる.言い換えれば，日本付近では海閥苛の温度

傾度の弱化により，相対的に中緯度域と高緯度域との温度傾度のみが強調されることになる.梅雨

明け頃のLモード循葉場の様子を模河内に示したのが図8である.図6と比較すると，北太平洋の

高知王悩盾環はオホーツク海付近に二次的な高気圧セノレをもたず，単純な単極子構造になっている.

そして日本付近は高気圧性シアーに覆われる.低気圧性シアー，水蒸気収束を伴う Lモード・下層

トラブが柄生するためには，東西方向の海陸聞の温度差が必要条件であることがわかる.毛Ic震が梅

雨に較べて定常的な前線帯を形成しにくい主な理由の一つは，梅雨期にみられるようなLモード・

下層トラフが秩諜期に柄主しないことがあげられる.

フィリピン周辺の西太平洋モンスーンは8月に最盛期を迎える.大陸から西太平洋亜熱帯域に延

びるトラフ(図8)は主に活発な積雲対流による下層大気の応答の結果として考えるべきであろう.

西太平洋モンスーンが卓越するためには西太平洋域の SS1'の上昇が必要不可欠であるが， SSTだけ

で支配されているのではなく，陸面の冷却と海洋の昇温による湖!圭問の東西温度勾配の弱化が西部

太平洋亜熱帯域のLモード高気圧性調環の消失を促し，暖かし、海面上で積雲対流が活発化しやすい

環境をもたらしていることも無視できない.



以上の結果から，季節サイクルからみたアジアモンスーンと梅雨との関係をまとめてみると，ま

ず最初に，当然の事であるかもしれないが，両システム共に海障の繋駒コントラストの存在が必要

不可欠である.アジアモンスーンと梅雨はそれJぞれ大陸スケールの鮒句低気圧の南縁部と東縁部に

位置しており，その性格ムアジアモンスーンはインド洋と南アジアとの聞の南北温度傾度が重要

であるのに対し，梅雨システムは，むしろ東アジγと西部北太平洋との間の東西温度傾度が重要で

ある[もちろん梅雨前線活動には南北の温度傾度も重要ではあるが，日本付近の南北傾度は冬季か

ら夏季にかけて紺続的に弱まっており， 6月のLモード・下層トラフの発達を説明することはでき

な吋.sモードで材時代ート混乱は南、け梅・フィリピン付近'から日本東方海域へ延びる下

層西風ダクト内および周辺で発意する傾向がある.その意味で， Lモードの季節樹首~Sモード擾

乱の活動を強く規制しており，アジアモンスーンと梅雨を間接的につなげる役割をしている.

梅雨システムに必要な大規模場の環境である， Lモード・下層トラフの形成には東西方向の海陸

聞の温度差が重要であると強調したが，実際の形成メカニズムは不明な点が多い.大陸スケーノレの

鮒句低気圧の発達制ヒ太平洋の海盆スケーノレの鱒句高知王を伴う.一方で，局地スケーノレの強川昆

度勾配がオホーツク海とシベリアとの聞で形成される (6月にピーク).オホーツク海は西の他に

北でも陸に接しており，ローカルな東西温度宅配のみならず南北の温度勾配も大きくなる.結果と

して両地域聞の気圧傾度を強め，地衡騨句にオホーツク海で二次的な高気圧セノレ (Lモード・オホ

ーツク海高気圧)が形成されやすい環境になる.おそらく，これらの三者の循環セルに挟まれるこ

とによって，日本付近で低知到生シアー，水蒸知収束を伴う Lモード・下層トラフが発達すると考

えられる.いずれにせよ，そのメカニズムを完全に理解するためには，オホーツク海高気圧の成因，

地表面の繋収支，上層循環場などをさらに調べていく必要がある.

3.年々変動

この節では夏季アジアモンスーンの年々変動がどのようなプロセスで日本の梅雨(あるいは夏季

の天働に実節句な影響を与えているのかを主に配即川溜再解析データ(1973-95年)を用いて

考察する.その影響を評価するためには最適なモンスーン強度の定義が必要不可欠である.それゆ

え、まず最初にモンスーン最盛期におけるアジア大陸周辺の循環場をみてみよう.図9は(上.) 7 

月の月平均絢IhPa高度，風ベクトノv，(下)対祈直上層 (200-5∞IbPa)の層黒獅IbPa風ベクト

ノv，O日の空間分布である.これらは全て年平均齢=らの偏差で示されている.モンスーンシステ

ムには言うまでもなく二つの重要な要素がある.一つは前節で強調したように，海陸聞の鮒句コ

ントラストによるブ強スケールの鮒句低気圧の役割である. 5月から7月にかけての鱒句低気圧の

発達はアラヒブ海から南、け梅に至る 10-20N付近の下層西風の卓越を伴う.西風の強化はモンス

ーン地域内での下層の水蒸剣又束の強化・京備に寄与する.鮒切低気圧は9月にはほとんど消失し

てしまうので(図3参照)，その役割はモンスーン前半期に特に重要であると考えられる.もう一

つは積雪揃活動である.モンスーン域の活発な積雲対流はインド洋とアジア大陸聞の対流圏上

層の層厚の南北傾度を強化する(下図).熱的低気圧の消失にもかかわらず， 9月に層厚の南北傾
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図9 (a) 7月の月平均850hPa高度および風ベクトル(年平均からの偏差). 
等値線間隔は10m.陰影師会10m以下の領域を示す.ベクトルの単位は8m S-I. 

(b) (a)と同様，ただし層厚 (200-500hPa)，200hPa風ベクトルおよびOLR.

等値線間隔は20凪ベクトルの単位は25田 S-I. 陰影部は 5W m-2以下の領域を示す.

度がある程度維持されているのは，依

然として対流活動カ可舌発であることに

よる(図略).対流加熱に対するロス

ビー型応答もまた，下層のモンスーン

西風の強化を促す.

このように夏季アジアモンスーンは，

地表面付近の南北の熱的コントラスト

と同様に，活発な対流活動と関連した，

対流圏上層の層厚(あるいは気温)の

南北傾度の卓越によって特徴づ、けられ

るそこで，北部インド洋の海域 (0-

20N， 50-100E) とチベット高原周辺の

陸域 (20-40N，50-100E) を選び， これ

らの二つの地域間の上層(200-

Meridjonal gradient of thicl<Jless (200-500 hPa) anomaly 
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図 10 NCEP/NCAR再解析(1973年から 1995年まで)から得ら
れた月平均モンスーン強度インデックスの季節変化 (年平均か
らの偏差). 
インデックスは対流圏上層 (200-500hPa)の層厚の南北差(北新ンド

洋とチベット高原周辺の陸域の問)で定義した.
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園 11 夏季平均 (6-8月)モンスーン・インデックスの
年々 変動

回OhPa)の層厚の南北差をモンスーン強度

のインデ、ックスとして定義する.図 10は

1973年から 1叩5年までのばE'I悶 R再解

析データに基づく，モンスーン・インデ、ツ

クスの季節変化を年平均からの偏差で示し

たものである. 6月から9月までは正偏差

を示し(夏季モンスーン期間 7月に極

大綱+2仙時となる. 5月， 10月はほぼ

0で遷移期に対取する.

図 11に夏季 (6-8月)平均のそンス

ーン・インデ、ツクスの経年変化を示した.

モンスーンが極端l~~v 、年(1983， '民 '92年)仕すべてエノレニーニョ年であり，従来から言わ

れてきたように，モンスーンの年々変動はE附システムと密接に関車していることがわかる.Liand 

Yanai (1996)はWebsterand Yang (1992)のインデックスを用いて，モンスーンが強い年(1984，'85， 

'86， '90年)とモンスーンが弱い年(1979，'82， '83， '87年)を遺び，全インド降水量やOLRな

どの他のインデ、ツクスと此撤した.本研究で定義されたインデックスは 19前年を除けば彼らの分

類と矛盾はしていない.JI[村ほか(1997)は JMA全球モデル(G棚田)を用いたアンサンプノ何気候実験

から，東アジア(特に日本)の冷夏・暑夏をもたらす大規模循環場の再現を試みた.S訂強制によ

るそデ'11-失気の応答から，彼らは(モデ〉レ上の)冷夏年(1979，'83， '民 '91，'92， '93年)と

暑夏年(1981，'84， '85， '88， '89， '卯年)を抽出した.大変興味深いことに，アジアモンスー

ンの変動とは無関係に抽出されたこれらの年は極端にモンスーンが弱い年(19回， '87， '92年)

と極端にモンスーンが強い年 (1981，'84， '85年)を含みさらにモンスーン・インデックスの

符号と良く一致している(1991年だけは伊汐ト).この事実は年々変動スケールにおいてアジアモン

スーンが日本付近の(梅雨などの)夏季循環場に間接的な影響を与えていることを示唆している.

そのプロセスを詳しく静ミるために，彼らの分類に基づき再解析データ， ssr， 0日についてコン

ポジット解析を行った.

図 12は夏季平均の岱T，8田町a風ペクトノLの合成偏差図(弱モンスーン年マイナス強モンスー

ン年)を示したものである.中部・東部熱帯太平洋では町田に伴う S訂の正偏差域が拡がってい

る.逆に，フィリピン東の西太平洋域では負偏差である.一方，インド洋・南、ンナ梅ssrは正偏差

である.下層循環場をみると，海洋大幽司辺で発散アノマリー，中部・東部熱帯太平洋で収束アノ

マリーが卓越し，上層循環場も考慮すると(図略)，ウオ)カー循環の事副七がみられる.また，弱

いアジアモンスーンに対応して，アラビア海周辺で東風a偏差がみえる.南、け梅でも下層西風調5

まっており，この海域のSSTはモンスーンの強弱に大きく影響を受けていることがわかる (Oseet 

a1.， 1997).図13は対流圏上層 (20か5∞IhPa)の層厚と OLRについて図 12と同様に示したもので

ある.インド.~陸上では0はが正偏差で，弱いモンスーンを意味する.熱帯域の0日はエノレニー

ニョ的な応答を示し，ウオ}カー循環の弱化と矛盾していない.層厚偏差をみると，アジア対齢

F
同
M
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図12 弱いモンスーン年から強いモンスーン年の差をとった夏季平均SST

および85ωh風ベクト凡羽合成偏差分布.
等1直線開隔はO.2K，陰影部は正の値を示す.ベクトルの単位は4皿 5-
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国 13 図 12と同慌ただし札Rおよび層厚(200-5∞hPa).
等価鯛l精!立5m，仰 が 5W mJI以下0瀬樹立濃い陰影，+5 W m~1 0よ例械は郁憶影で示す.

20N以北では負偏差，熱情インド洋では正偏差で，インド中部の 20N線に沿って偏差は0である.

このように，南アジアで層厚偏差の南北傾度が小さくなっており，本研究で定義したモンスーン・

インデ、ックスは，モンスーンシステムの年々変動を調べるために有用で、あることが南鶴、できる.



日本付近では0日の負偏差域が南西から北東方向に脚2っており，下層では低気圧世話層環が車越

する(図 12参照).これらの特徴は主に梅雨前線の活発化に対応している.またフィリピン周辺

で経度方向に拡がる OLRの正偏差域は西太平洋モンスーンが弱いことを示している.)1[村ほか

(1997)は19初年代枝願から 1蜘年代前半にかけて，フィリピンを挟む南、け栴と西部太平洋の夏

季釘T偏差の東西傾度がかなり大きく変化する傾向を示しており，フィリピン付近の積雲対流活動

と関連して，その変動はそデ〉レで再現された日本付近の対流圏下層の高度偏差の位相とよく一致し

ていることを明らかにした.対流力崎勝変化は中緯度域への定常ロスピ一波のエネルギ→云播とい

う力学過程を通して，東アジアの対流圏下層の循環場に大きな影響を与える(Nitta，1987).図12，

13をみてわかるように，現実大気においても，そのようなシグナノL併確かに存在している.これ

らの合成偏差図はアジアモンスーンが弱い年と強い年との差であると同時に，熱帯の SSTforcing 

からみた東アジア(特に日本)の冷夏年と暑夏年との差をみているとも言える.

-・・・->

司c-----

Formation of slrong SSTA gradienl 

!o_回 P吋 wavedi戸 山

図14 夏季アジアモンスーンと町田のカップリンゲと関連して，熱帯の話;Tforcingが
どのように日本付湿の夏季畏候に影響を与えるのかを示した模式園.
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以上のプロセスを図 14に模式的に示す.エノレニーニョ現象が卓越すると，海洋の力学過程によ

り，フィリピン東の西部熱帯太平洋のssrは一般的に低下する.一方，夏季アジアモンスーンが弱

いと北部インド洋，南、け根上の下層モンスーン西風尚喜まる.南シサ栴の弱い下層風は海洋表層

の鉛直混合，海面からの蒸発を抑制し，その海域のssrを上昇させる方向に作用する.その結朱

フィリピンを挟む二つの海域ηssr偏差の東西傾度が強まることになる.ラニーニャ現象の卓越と

アジアモンスーンが強いという逆の場合でも， ssr偏差の東西傾度は大きくなる.このように，南

シサ梅の釦偏差が正偵)，西太平洋の矧偏差が負(正)の時には強い相傾度が下層風の

収束場を変え，フィリピン付近の対流活動糊1制される(活発化する).対糊日熱によって誘引さ

れた渦度偏差出関王ロスヒ九一波の分散の起源として作用し，日本付近は低気圧(高気圧)偏差に覆

われることになる.

アジアモンスーンが日本の梅雨あるいは夏季の天候に与える影響は，少なくとも年々変動スケー

ルでは直樹拘な影響はみられない.モンスーンが強ければ，大陸の鮒句低気圧の南東縁に沿う下層

南西風による水蒸気輸送も強化さ九日本付涯の下層の水蒸知収束が卓越し梅雨が活発になる，と

いうような安易な推測は注意を要する.また，前節では耕句低気圧の発達を伴う東アジアと西部

北太平洋との聞の東西気圧傾度カ滴雨システムにとって本質的に重要であると述べたが，季節サイ

クノレでみられる現象の形成メカニズムと，その現象の年々変動のメカニズムが全く同じである保証

はどこにもない.

本研究で強調したいことはアジアモンスーンの強弱が南、ンサ梅のS釘偏差を生み出すことによ

って，熱帯からの釘rforcingを通して，日本の梅雨あるいは夏季の天候に間接的ではあるが実質

的な影響を与えているということである.しかしながら，フィリピン付近のssr偏差の東西傾度が

小さければ日本へ影響を与えるような熱帯からのforcingを生成できない.東西傾度を生じさせ

るという意味で，モンスーンと ENSOのカップリングは非常に重要である.19印年代後半から 1970

年代にかけて南、け梅と西部太平洋熱帯域の夏季釘偏差は剛卦肘変動する傾向にあったことが

わかっている 011村ほか， 1997). したがって，この時期はモンスーンの強弱が間接的に日本の夏

季の天候に影響を与えにくかったことが予想される.同様なことは町田の東アジアへの影響につ

いても言える.モンスーンと梅雨の関係が従来から注目されてきたにもかかわらず，よく理解され

ていない大きな理由の一つはここにある.もちろん，中高緯度大気の内部変動や高緯度地域からの

forcingなどによって，熱帯からのforcingが覆い隠されていたことにも起因している.

4.おわりに

梅雨システムが約2カ月弱の間維持されるためには Lモード・下層トラフに代表されるような，

Lモード循環場の特有溜予が重要である.このようなLモード循環は季節内変動スケールや総観ス

ケーノレなどの各種擾乱の基本場になる.東アジアと西部北太平洋との聞のLモードの東西気温勾配

の強化は日本付近の南北気温勾配の役割と同義に，パロクリニックi副室による梅雨前線帯の擾乱

の増幅に寄与し得る.
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なぜモンスーンと ENSOのカップリングが生じるのかという重要な問題については本稿の主旨で

はないので言及しなかった.GCM等を用いて，そのメカニズムを探る研究は既に多くあり，様々な

仮説カ鴇出さ九まさしく百家争鳴の状態である.梅雨の成因，あるいは最近の日本の極端な冷夏・

暑夏の原因に始まった一連の研究が3紗トと，モンスーンと町田のカップリングの謎を解きほぐす

ヒントになるかもしれない.機会があれば新しい仮説を紹介したいと思う.

本稿は主にKaw:棚 rra祖 d蜘rakami(19弼)， Kawamura et al. (1伺8)，Kawamura (1倒的の成果

の一部を，梅雨とモンスーンというキーワードで再編成したものである.そのため，夏季3カ月平

均でみた日本付近の低気圧偏差は梅雨の活発色高気圧偏差は宣梅雨倒頃向が強いとして短編句に

結びつけているが，理想的には6，7月の2カ月で梅雨の年々褒勤をみるべきであろう.残念なが

ら省スペースのために図表キ場考文献の多くは割愛したので，説明の不十分なところが多々あると

思われる. 詳細は原著論文にあたって頂けれぽ幸いである.
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気象庁全球モデルでシミュレー卜された夏のモンスーンとその変動

1.はじめに

気象研知芳気候研究部

杉正人

夏のアジアモンスーンは、その影響を直接受けるインドとその周辺の南アジア諸国だけでなく、

日本や中国などの東アジアの国の夏の天候にも大きな影響を与える。アジアモンスーンは世界最大

の大陸であるユーラシア大陸とその周辺の海洋との聞の熱的なコントラストによって引き起こされ

る大規模な季節現象であり、その影響はアジア地域のみにとどまらず、グローバルな大気の循環に

も大きな影響を及ぼす。従って、その平均的な気候状曹、季節進行、年々変動、季節内変動を大気

大循環モデルで正しくシミュレートできるかどうかということは、大気だ循環モデルによる気候と

その変動のシミュレーションや予測にとって、非常に重要な問題である。本報告では、気象庁全球

予報モデルを大気大循環モデルとして長期ランした結果、モンスーンとその変動がどのようにシミ

ュレー卜されているかということを述べる。

2.モデルと実験

大気だ循環モデルとして長期ランを行ったモデルは、 1989年 11月から 1996年 2月まで、気象

庁で全球数値予報に用いられていた全球スペクトルモデル(JMA-GSM8911)である。モデルの詳しい

ことは、 JMA(993)や、気象庁予報部0988，1989)を参照していただきたい。 モンスーンのシミュ

レーションに特に関係の深川題対流スキームは、 Kuo(t974)スキームの改良版が用いられている。

また、陸面過程のスキームとしてSiB(Satoet al. ， 1989)が用いられている尉t大きな特徴である。

長期ランは、低解像劇板(T42モデル、約2.8。の格子間隔による、 1955から 1988年までの34年

ランと、高解像度版(T106モデj仏約1.1。の格子間隔による 1979年から 1988年(AMIP期間)の

10年ランを行った。 T42モデルの 34年ランでは、イギリス気象局で編集された実測海面水温の解

析値を境界とした。一方、T106モデルの10年ランでは、 AMIPの実測海面水温を境界とした。

T42モデルの 34年ランで、気象庁の全球モデルが大気だ循環モデルとして気候値をよく再現で

きることカ瀧認された(Sugiet al.， 1995)。このことは雌IPにおいても確認されている仏auet 

al.， 1996)0 T106モデルの 10年ランでは、グローバルスケールの気候値は、 T42モデルとそれほど

大きく違わないが、モンスーンの降水、梅雨前線、台風などのシミュレーションで改善が見られ

る(Sugi and Sato， 1995a)。
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(c) 

T1 06 850 hPo WIND 

-" 

5 

(b) 

(d) 

図1.6-8月の平均の850hPaの風。
(a) Tl06モデル。 (b)T42モデル。(c)Tl 06モデルとT42モデルの差。 (d)観測値。

(b) 

(d) 

図2. 6-8月の平均の降水強度。
(a)Tl06モデル。 (b)T42モデル。 (c)Tl06モデルとT42モデルの差。 (d)観測値。
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3.モンスーンの平均的気候のシミュレーション

まず初めに、モンスーンの特徴の 1つである、下層の風の場を見てみよう。図 lは、 6"-'8月の

夏の3カ月の平均の 850hpaの風の場で、Tl06モデルとT42モデルによるシミュレーションの結果、

両者の差、及び、観測値(EC附Fの客観解析)である。南インド洋の偏東風が、アフリカの東で赤道

を越え(ソマリジェット)、アラビア海からインド、ベンガル湾、インドシナへ向かう南西モンス

ーン流となっている様子がモデルでよく再見されている。

モデルの結果では、モンスーンの南西流の南シナ海に向かう部分が観測と比べて弱く、アジア大

陸の東部を北へ向かう流れが実際より強くなっている。これは、気象庁モデルの欠点で、大陸の地

表面気温が高すぎるためと考えられている。このことは、また、西太平洋での知m活動が比較的弱

いというモデルのもう 1つの欠点とも密接に関連していると考えられる。

次に、風とともにモンスーンのもう 1つの特徴で、ある降水の様子を見てみよう。図2は、 6"-'8 

月の夏の 3カ月の平均の降水強度(凹j日)で、Tl06モデルと T42モデルの結果、両者の差、及び、

観測値(Legatesand Willmot， 1990によるもの)である。 T42モデルも、Tl06モデルも、モンスー

ンの降水の特徴で、あるインド西岸の降水ピークと、ベンガル湾北部のピークをよく再現している。

2つのモデルの比較では、Tl06モデルの方が地域的な分布がより観測値に近いことがわかる。こ

れは、降水の地域的な分布が地形の影響を強く受けるため、より現実に近い地形が表現できる高分

解能モデ、ルの方がよい結果となっていると考えられる。

モンスーンの降水の分布は、実は大 川 町川町nPrec刷

気大循環モデ、によってなかなかうまく

再現できないものの一つである。図3

は、 AMIPに参加した、 27のモデルの

うち、モンスーンの降水分布がうまく

再現できるモデルと、うまく再見でき

ていないモデル、及びその中間の3つ

に分類した中の、それぞれの代表的な

もの、及び、観測値 (NCEPの解析)を

示している(Gadgi 1 and Sai an i， 1997)。

これらと比べると、図2の気象庁モデ

ルの結果は、T106，T42ともモンスー

ンの降水分布よく再現していると言っ

てよい。 AMIPの 27のモデルのうち、

モンスーンの降水分布を比較的よく再

現しているのは、 3分の lくらいであ

る。気象庁の新しい全球モデル(GSM96)

では、モンスーンの降水が、アラビア

}
 a
 

(
 

。)

20 

" 
10 

図3.AMIPのモデルのモンスーン降水(7-8月)の
シミュレーションの典型例。 (GadgiI and Sai an i. 1997) 

(a)観測、 (b)良い例、 (c)中ぐらいの例、 (d)悪い例。
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(a) 

(b) "M 

20M 

War ".， J'ul Sep 

E塁率・13 1'7 

図4.70。一1400 Eの経度で平均した降水量の
季節・緯度変イじ (Gadgi1 and Sajani， 1997) 

上:観測f色下:気象庁モデルのシミュレーション。

4.年々変動

11 

気象庁全球モデルでは、モンスーンの平均的気候

の特徴はかなりよく開見されている。それでは、年々 30 

変動はどうだろうか。図5は、 1955年から 1988年 20 

の 34年間のインドモンスーンの降水量の T42のモ

デルの結果と観測値をフロットしたものである。図

からわかるように、モデ、ルのモンスーンの降水量の

年々変動は観測の年々変動とは合っていない(相関

海とベンガル湾で多く、インドやベンガ

Jvi曹の北の陸上で少ない。これは、新モ

デルで対流スキームに Arakawa-Schbert

スキームを用いていることが関係してい

るようである。 AMIPのモデルのうち、

Arakawa-Schbertスキームを用いている

他のモデルでも同様の傾向が見られる。

図4は、 700 E-1400 Eの平均の降水

量の季節変化を表したもの(Gadgi1 and 

Saj an i， 1997)であるが、気象庁モデル

では、夏のモンスーンの季節進行が早す

ぎる(Karet al.， 1996)のに対応して、

150 N付近の降水が5"-'6月に最大にな

っている。気象庁モデルでは、梅雨前線

も5月末くらいに活発化し、 7月になる

と梅雨が明けてしまう()11村他、 1994)

など、アジア地域の夏の季節進行が全体

に早すぎる傾向が見られる。

係数は-0.09である)。モデルは、 1955年から 1988 圃 20

年の SSTを境界として積分しているので、インドモー30

ンスーンの降水の年々変動の主要な部分が、 SSTの 55 
60 65 70 75 80 85 

変動によって起きているのなら、そして、モデルが

SSTの変動に対する応答を正しく再現しているなら、

モデルのモンスーンの降水量の変動はもっと観測の

変動とよく合っているはずである。図5は、モデル

の中でのモンスーンの降水の年々変動は、 SSTの変

図5.T42モデルの 34年ランのインドモンス
ーンの|酌k量の年々 変動。
実線:モラール、 破線 :観測。



動によって強くコントロールされてはいないことを示している。このことは、同じSSTを境界とす

る、初期値の違う 3つのランの結果が互いに大きく異なっていることからもわかる(図的。この

結果は、モデルカ注しいならば、モンスーンの年々変動はSSTの変動によってあまり強くコントロ

ールされずiむしろ内部力学的変動による部分が大きいと言うことを示唆している。 T42モデルと

Tl06モデルを比べると、Tl06モデルの方が、内剖変動が相対的に大きい(Karet al.， 1996)。こ

のことは、高分解能のモデルの方拡低分解能のモデルよりもモンスーンの年々変動の再現性が悪

いという Sperberand Palmer(1996)の指摘と関係があるかもしれない。観測されるインドモンス

ーンの降水量は、東部掠道太平洋のSSTとある程度関係があることが知られている(図7a)。これ

に対して、 T42、Tl06モデルの結果は、観測と比べると相闘が低い(図7b、7c)。図8aは観測

された東部掠道太平洋(NIN03)の SSTと、インドモンスーンの降水量の年々変動をプロットした

ものである。両者は、 -0.58の有意な相闘がある。しかし、同時相闘があると言うことは、 SSTの

変動がモンスーンの変動の原因になっていることを必ずしも意味していない。安成(1988)、Yasunari

(1990)カヰ輔しているように、モンスーンの降水量は、モンスーンの後の秋から冬の方が赤道太

平洋のSSTと高い相闘があり、モンスーンの強調がSSTの変動の原因となっている可能性もある。

この場合には、 SSTを境界として与えているモデルでは、モンスーンと SSTの相闘が低くなっても

当然である。もちろん、もう一つの可能性としてモデルのモンスーン循環のSST変動に対する感度

が実際より小さすぎるために、モデルのモンスーン降水とSSTの相関市湊際よりも小さくなってい

るということも考えられる。どちらの可能性が正しいか、今の時点では断定はできない。 SST以外

にも、陸面の変動、特に積雪の変動拭モンスーンの年々変動と相闘が高いと言われているが、気

象庁モデルの34年のシミュレーションでは、積雪とモンスーンの聞の相関も小さい(Sugiand Sa to， 

1995b)。

ところで、インドモンスーンの降水というのはアジアモンスーン全体から見るとローカルな量で

あり、モンスーンの変動の指標としては適当ではないという考え方がある。そこで、最近、大規模

モンスーンの変動の指標として、 Websterand Yang (1992)の定義した、シヤーインデックスがよ

く用いられている。図9aは、インドモンスーンの降水量のインデックス、図9bは、シヤーイン

デックスを、 1979年から 88年の 10年間について、 T42モデル、T106モデル、及び観測値に対し

て計算してプロットしたものである。気象庁モデルでは、降水量のインデックスも、シヤーインデ

ックスも年々変動は観測値とはよく合っていない。図8の b、cには、観測値から計算したシヤー

インデックスと NIN03のSST、及びインドモンスーンの降水量の年々変動が示されている。それぞ

れ、 -0.55、0.43の有意な相聞がある。相関として有意ではあるが非常に高いというわけではない。

また、比脚9相関の高い時期とそうでない時期が見られる。、パァーインデックスが、本当に大規模

モンスーンの変動の指標として適切かどうかということにも議論の余地がある。
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園8.観測されたインドモスーンの降水量、 NIN03

のSST、及び、シヤーインデックスの時系列.
図9.インドモンスーンの降水量、

シヤーインデックスの年々 変説
実線:TI06モデ恥破線 :T42モデJレ.
点線(白却:観測也

図10.NIN03のSSTと各格子点でのシヤーインデックスとの相関.
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図10は、 NIN03のSSTと、各グリッドでのシヤーインデ、ツクス (850hPaと200hPa東西風の差)

との相関である。シヤーインテ、ツクスはモンスーン領域だけでなく、熱帯の広い範囲でNIN03のSST

と高い相関を持っており、 Websterの定義した indexは、赤道太平洋のSSTに対する熱帯の大規模

な循環の変動の一部をとり出して見ているもので、必ずしもモンスーンの変動の指標として適当で

はないかもしれない。

5.季節内変動

インドモンスーンには、モンスーン期間中に Act i ve/Breakという形の顕著な季節内変動が知ら

れている。 Palmer(1993)は、この季節変動の空間パターンと、年々変動の空間パターンに類似性

があり、年々変動には、季節内変動のフェーズの存在期間の長さが関係している可能性を指摘して

いる。気象庁モデルのシミュレーションの結果でも、季節内変動と年々変動のパターンの類似性が

見られる (Sugiet al.， 1994)。このことは、年々変動のメカニズムを考える時に、季節内変動の

f錯リを考えることも必要であることを示唆している。

熱帯の季節内変動としては、 30-60日で東進する波数1の波動 (MJO)がよく知られている。図

1 1は、Tl06モデルでシミュレー卜された MJOで、その特徴は観測データの解析結果とよく合っ

ている (Karet al.， 1997)。ちなみに、 AMIPの報告 (Slingo et al， 1996)によれば、このTl06

モデルのMJOは、他のモデルと比べてもよく再見されている方である。

世
〈。

T106 

LONGITUDE lONGITUDE 

LONGITUDE lONGITUOE lONGITUOE 

図11. T1 06モデルのシミュレーションで、 30-60日周期で熱帯を東進するモード
(50 N-50 S平均の速度ポテンシャルの経度・時間断面図)
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図13.図12の北進モードのフェーズ|こ基つeく

降水量の合成解析。

図12は、同じT106モデルのシミュレ

ーションによる、インド付近を 30-60日周

期で北進するモードである。図 11と図 1

2のモードは関連があり、 MJOがインド洋

で女計荒が活発になるフェーズで、北進モー

ドがトリガーされる傾向が見られる(全体

の7割くらい)。

図13は、図 12の北進モードのフェー

ズ、による降水分布のコンポジットであり、

このモードの北進に伴って、インドモンス

ーンの Act i ve/Breakの季節内変動方湛き

ていることが示されている後際の季節内

変動は、このモード以外の変動によるもの

もある)。

6.まとめと今後の課題

気象庁全球モデル(GSM89)による夏のア

ジアモンスーンのシミュレーションの特徴

をまとめると、

1)平均的気候:下層の風の特徴はよく再現

されているが、西太平洋への西風の吹き込

みが弱く、東アジアを北進する流れが強す

ぎるという欠点が見られる。雨については、

GSM89 (Kuoスキーム)は、インドモンスー

ンの特徴をよく再現している。

GSM96 (Arakawa-Shubertスキーム)では、

アラビア海、ベンガル湾の海上で雨が多く、

陸上で少ない。この点の改良は今後の課題

である。

2)季節変化:モンスーンの入り・明けとも早すぎる欠点が見られる。陸面の温度と関係していると

考えられ、この改良は今後の課題である。

3)年々変動:モデJレのモンスーンの降水の年々変動は、 SSTや雪など下部境界条件による変動より

も、内部変動が大きい。したがって、観測のSSTを与えた実験でも、観測の年々変動が再見されな

い。境界条件による変動と内剖変動による変動がそれぞれどのくらいの割合かを定量的に調べるこ
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とは、予測可能性に関して今後の重要課題である。また、 ENSOモードと即モードの果たず役割、

その相互の関係についてもさらに調べる必要がある。

。季節内変動:熱帯の 30-60日周期の東進モード伽Jω及び、インド付近の 30-60日 周期の北進

モードは、T106の気劃宇全球モデルでよく再現されている。北進モードのメカニズム、東進モー

ドとの相互作用についての調査は今後の課題として残されている。季節内変動と年々変動の関係に

ついても、さらに調べる必要がある。
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インドモンスーンのアンサンブル季節予報実験:1987，88年夏

1. SM I Pとは;

気象研知芳気候研錦B
楠昌司、杉正人、鬼頭昭雄

気劉宇気候・海洋気象部気候情報課

小林ちあき、高野清治

気象庁では平成8年(1996年) 3月から力学的1か月アンサンブル予報科牒化された。アン

サンプル予報は異なる初期値を用いて、複数の予報を行う方法である。単独予報より予報精度を向

上することができる。 1か月以上の輔行予報についてもアンサンブル予報の予測可能性が、世界中

の数値予報センターや研究機関で精力的に調査されている(小林と隈、 1991)。世界気候研究計画

World Climate Research Progra皿e何'CRP)の副計画である気候の変動制及び予視同能性に関する研

究計画 Climate Variabi li ty and Predictabi 1 i ty(乱IY腿)Programmeの第1数値実験グループ

Numerical Experimentation Group側EGl)では、力学的季節予報モデル国際比較計画耐n個 ical

Seasonal Prediction Model Intercomparison Project(SMIP)を立ち上げ、世界中の予報モデルの

予測可能性の比較検討を行っている。 1か月予報用の気象庁全球予報モデルも、 SMIPに参加して

いる。 SMIPでは、観測された海面水温 SeaSurface Temperature(SST)を与え、 1981，88， 93， 94年

の夏 (6-9月)、 1982/8&86/84 81/88， 92/93年の冬 02-3月)について各々 5つの初期値でアン

サンプル4か月予報を行うことになっている。

2.目的

インドモンスーンは熱帯の大循環を支配している最も重要な現象の一つである。大気メご循環モデ

ルがインドモンスーンを再現できるかどうかを調べることは、モデルが繋縛大気の気候値と変動性

を再現する能力を判定する材料となる。エルニーニョカ泡こっていた 1981年はインドモンスーン

カ溺く、ラニーニャカ泡こっていた 1988年は強かった。この対照的な2つのインドモンスーン年

は、数値実験の格好の対象となっており、アンサンプル実験を含めて多くの研究がある

(WCRP， 1992:WCRP， 1993:WC眠 1994:Sperberand Palmer， 1996:Brankovic et al.， 1994:Brankovic 

and Palmer， 1997)。

本研院の目的は、対照的な1981.88年のインドモンスーンを対象として、気象庁の1か月予報用

モデルが亭輔の時間スケールでどの程度の予測可能性があるかを調べることである。

3.モデル

使用したモデルは、水平分解能が 180kmに相当する球面調和関数の三角形波数切断数63(T63)の

全球スペクトルモデルJMA-GSM96である(岩崎、 1995:JMA. 1993)。鉛直方向の層数は30で、最上

層は10hPaである。積雲対流はRandalland Pan (993)のPrognosticArakawa-schubert(PAS)方式
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を隈(1996)が本モデル用に開発したものである。

季節予報の時間スケールでは重要と考えられている陸面過程については積雪深、土壌水分、地中

温度、地面温度を予報している。しかし、初期値は、 積雪深、土壌水分、地中温度に気候値を与え

ている。地面温度については、 客観解析値を用いているが、それは実は現業モデルによる最下層の

知且の第一推定値であって、観測値ではない。詳細は益子(1995)を参照。

4.手法

時刻が 12UTCの5月28日、 29日、 30日、 31日、 6月1日の NationalCenter for Environment 

Pred i c t i on (NCEP)再解析データを大気の初期値として 9月 30日まで積分した。 SSTと海氷はNCEP

の観測値を与えた。従って、本実験は本当の意味での予報ではなく、海面水温の予報が完全である

とした場合の予測可能性実験である。 1987，88年について各々 5例を平均しその夏のアンサンブル

予報値とした。

一方、気候値SSTを与えて 1987，88， 93，例年の5月29日12UTCを初期値とし 9月30日まで積分

した。 4例を平均しモデルの気候値とした。

予報の検証では、風や海面気圧などの観測値は NCEP再解析データを用いた。降水量の全球観測

値は、 NCEPの Jae-KyungE. Schemm氏が作成したMRGDRAINというデータを用いた。詳細はNCEPが

無料配布したNCEP再解析 CDROMを参照。インドの陸域嘩水量はParthasarathyel al. (1994) (以

下P阻と略記)とインド気象局のデータを使用した。

5.結果

5. 1 大規模場

図lは 6から 9月平均した 200hPaの収束発散

風の速度ポテンシャルの両年の差である。1988

年から 1987年値を引いたもので、正が収束域、

負が発散域に対応する。ラニーニャ年からエルニ

ーニョ年を引いているので、ウォーカーの東西循

環が強調されている。モデルは観測にほ防丘い。

しかし、観測では発散の中心がアラビア海にある

のに対して、モデルではフィリピン付近にある。

これは、モデルがフィリピン付近の海大陸に雨を

降らせすぎることによる。

図2は200hPaの回転風の演説泉関数の差である。

熱帯太平洋のパターンやチベット高気圧の強化に

対応したユーラシア大陸の正値域がモデルでも表

現されている。

180 120W 60W 

図1 200hPa速度ポテンシャルの差(1988-1987)
6月から9月の平均。等値線間隔は I06nJ2/so 陰影は負。

(a) NCEP再解析による観測i色 (b)モデル
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司
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5200 JJA5 Yeor=88 - 87 

5200 JJA5 Ye口r=88- 87 

図2 200hPa 流線開数の差(1988-1987) 
6月から 9月の平均。等{部品守隔は5XI06nJ2/s。陰影は負。

(a)NCEP再解析による観測{色 (b)モデル

図3は海面気圧の差である。 1988年は 1987年

より対流活動が強くインド付近では相対的に気圧

が低くなっている。モデルもこの低圧状態をよく

表現している。 1988年の方が上昇流が強かった

ことは、図 1(a)で負の極小がアラビア海にある

ことからもわかる。

850hPaの風ベクトルの差を示したのが図4で

ある。ソマリジェットの強化がモデルでも表現さ

れている。インドシナ半島からインド北部に至る

東風もモデルに現れている。しかし、モデルでは

インドの南の西風カf強く、南に偏っていて、フィ

リピンにまで伸びている。これも、モデルがフィ

リピン付近で雨を降らせすぎることによるかもし

れない。
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図3 海面気圧の差 (1988-1987)
6月から 9月の平均。等値線間隔は lhPa。陰影は負。
(a)Nap再解析による観測値。 (b)モデル

UV850 

'ON 

EQ 

図4 850hPa風速ベクトルの差 (1988-1987)
6月から9月の平均。等値線は風速廿笥隔は 2m1s.風速

が2m1s以上の地域に陰をつけた。 (a)NCEP再解析による

観，iJ!U(~ (b)モデル
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園5と同じだが1988年園6

9 

園5 1987年の風速シア一指標の月平均直の時糸列
WYによる東西風Uの鉛竃シァー鳴鉱太い実線がN四再解析
による観測他細時議掲額醐齢慢なる5つのモデ)L繍丸

太叫鮪献tアンサンブル平島
ωシア一指標ー (b)シアーサ轍の平年健からの偏差

7 8 
Month 

Webster and Yang(1992) (以下WYと略記)は、 850hPaの東西風から 200hPaの東西風を引いた

差を領域(40-110.E，O-20・mで平均しモンスーンの風シア一指標とした。図5は1987年の風シア

一指標の月平均時系列とその平年偏差である。モデ)H諸制lによく合っている。個々の予報のばら

つきも小さい。図6は同じく 1988年の風シアー指標の時系列である。個々の予報のばらつきが大

きく 1987年程良くないが、モデルは観測の傾向を示している。

850， 200日aの風や海面気圧に関してみた大規模場については、モデルは 1988，87年の主な違い

を再現している。

働k量

図7は降水量の差である。観測ではインドで正の値があるが、モデルでは符号が逆になっていて

両年の違いが全く表現できていない。モデル気候値の雨域がインドの南海上に偏ってしまうことが

原因であろう。このような欠陥を世界中の多くの大気モデルカ鳴っている(Gadgi1 and Saj ani， 1997)。

モデルの雨は、積雲対流方式に敏感である。一柳他(1997)は、 Kuoの積雲対流方式を使った大気モ

デル JMA-GSM89では、 PAS方式よりも雨創建域で降りやすいことを指摘している。 Kuoを使った大

気モデル JMA-GSM89で長期ランを行った Karet al. (1996)では、モデルがインドモンスーンの気

候値の降水分布をよく再現しており、 1987，88年の降水量の違いも表現していた。
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5. 3 風車シアーとインド陣或降水量の年々変動

表1は風速シアーとインド陸域降水量の平均値と

標準偏差である。気象研究所が行ったAtomospheric

Model Intercomparison Project (AMIP)実験は経度

5度×緯度 4度鉛直 15層の格子大気モデルでオリ

ジナルの Arakawa-Schubert積雲対服武を採用しており、その結果も比較した。風速シアーの平

均値は本実験ではほぼ観測に近いが、 AMIPは観測に比べて弱い。インド陸域降水量の平均につい

ては、本実験では雨がインドの南海上で=降ってしまう欠陥のために、観測より少ない。 AMIPの気

候値も雨がインドの南海上で降ってしまう欠陥があるが、パングラデ、ッシュとインド内陸でも降る

ため、観測よりむしろ多くなっている。年々変動の標準偏差は、風シアーと降水量の両方ともモデ

ルの変動は観測に比べ小さい。 Karet al. (I996)によると、 T42モデルのインド陸域降水量標準偏

差はO.42mm!dayであったが、高分解能のTl06モデルでは 0.67IIlII刈ayと増加した。本実験ではサ

アフリカのサヘル地域の観測の違いはモデルで現

れている。 Palmerand Anderson (J 994)の方法によ 刷

る両年の差の確率を計算すると(図略)、サヘルに 30N 

現れるモデルの違いはインド陸域の違いより信頼性

が高い。モデルでは、サへルよりインドの雨の年々

変動 を表現する 方 が 難 し い (Palmer and 

Anderson，1994: Sperber and Palmer， 1996: 

Brankovic and Palmer， 1997)。モデルではインドモ

ンスーンの雨が初期値に敏感でばらつきやすいから

である (Brankobic et al.. 1994: Palmer and 刷

加derson，1994: Brankovic and Palmer， 1997)。

ンプル数が4と少ないので、統計量の信頼J性は低い。
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図7 I勘k量の差(1988-1987)
6月から 9月の平島等値粧品隔は2lI1Il1day.陰影は負.

(a)観測{色 (b)モデル

表1 風速シア一指標とインド陸域|勘k量指標の平均値と標準偏差
6月から 9月の平均値。

風速シアー:Webster and Yang(J992)による指標。観測l値はNC即再解析。

インド陵胡海水量 :観測値はPMKによる 190H993年のデータとインド気象局による 1994-
96年の速報観測値から求めた.

統計量 ヂータ種類 期間 風速シアー インド陸麟水量 l
年 m/s 凹/day

平均 観測値 1982-1994 23.9 6.89 
本実験 1987. 88. 93. 94 22. 0 4.66 
気象研究所AMIP 1979-1988 17. 6 9.46 

標準偏差 観測値 1901-1996 1. 23 0.97 
本実験 1987， 88， 93， 94 1. 06 0.27 
気象研究所AMIP 1979-1988 0.56 0.52 
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図8は風速シアーとインド陸棚嘩水量の年々変動を示している。表1の平均からの偏差をそれぞ

れの標準偏差で規格化してある。本実験については、ここで注目している 1987，88年のほか参考の

ため 93，例年もプロットした。気象研究所AMIPの結果も比較のため示した。 1987，88年に注目す

ると、本実験は風シアーの違いを表現しているが、インド陸域降水量は完全に失敗している。 AMIP

では1987，88年に関しては、風雨とも観測に合っているが、それ以前の年で地必ずしもうまくいっ

ていない。 1982年はモンスーンカ潮いが、 1983年はモンスーンが強かった。この両年は、 1987，88

年と同様に有名で、インドモンスーン数値実験の格好の対象となってきた。しかし、 AMIPはその

違いがあまりでていない。また、 Karet al. (1996)でも、風雨ともに1987，88年の違いはモデルで

でるが、 1982，83年の違いは現れない。
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x ~nJa) Wind Shear Index Anomaly 
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Ej::1:γ 
図8 風速シアーとインド陸醐勘k量の年々 変動

(心WYによる風速シア一指標偏差己実線はN国再解析による醐l健から求めた平年値からの偏差.x印は本実験による也参
考までに93， 94年もプロットした.破線陪気象研質問AMIP実肱い宮守地表1の傑準偏倉百規格化してある.ωインド陸域
降水量指標偏差る実線は PMKとインド気象局による観測値から求めた平年からの偏差.破線、×印の意味はωと同じ.いず
れも表1の標準備詮で規格化してある.

6.まとめと考察

1987， 88年のインドモンスーンの大規模場の違いをモデルは表現できたが、雨の違いは表現でき

なかった。そもそも、モデルで雨を正しくシミュレートすることはー脚句に難しい。 Palmerand 

Anderson(1994)， Sperber and Palmer(1996)はモデルによるインドモンスーンの雨の年々変動の再
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現が困難であることを指摘しており、今回の実験もこれを追認したことになった。インドモンスー

ンはSSTなどの境界条件よりも、大気の内部力学に強く苅目されている<Palmer，1994)。従って、

モデル大気の非線形内部力学の正しい表現が求められる。本実験では、モデルの雨の気候値がよく

ないことが主な原因である可能性か清い。

WYの風シア一指標はインドモンスーンの雨と相闘が悪く、インドモンスーンの指標として不適

当であるという批判がある。筑波大学の安成氏がたびたびこの問題点を攻撃しているが、実は WY

自身も彼らの論文の p.897で指摘している。本研究ではほとんど無批判に WYの風シア一指標を用

いたが、防災研ω附隆一氏による層厚を使った南北の温度差指標(本号に掲載予泡が適切かも

しれない。また、 Goswamie t a1. (t 997)は主成分分析を使った新しい降水量指標、およびハドレー

循環を意識した南北風の風の指標を提唱している。インドモンスーンの指標についても改善の余地

がありそうだ。

あとがき

1997年 10月に杭腕で行われた気象学会で東大気候センターの沈学順氏が WYの風シアー指標を

用いて解析したモンスーンの数値実験結果を発表したところ、会場にいた安成氏が厳しい攻撃をす

かさす千加えていた。同月末に米国ワシントンで聞かれた第1回国際再解析会議で、楠は本稿の内容

を発表した。前の著者の一人である Yang氏が会場に来ており、発表後に会うことかできた。発表

内容が彼の指標を使っていたせいか、大変おもしろいといって喜んでくれた。しかし、 Yang氏は

安成氏を始め多くの人々の批判を受けていると苦笑していた。
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ユーラシアの積雪変動が日本の天候に与える影響

気象庁気候・海洋気象部気候情報課

石原幸司

1. はじめに

季節予報をする際に有効な手段の1っとして、日本の天候に開宴しているシグナルを見つけ、そ

の状態を基に将来の天候を予想してし、くという方法がある。具体的に言うと、日本の天候はオホー

ツク海高気圧やエノレニーニョ現象といった様々な外国の影響を受けており、これらの現象と関連し

ているシグナルをより早く見つけることができれば、天候の予想がしやすくなるということである。

現在、当課ではそのシグナルの1っとして西シベリアにおける積雪変動に注目している。これは r4

月の西シベリアにおける積雪面積が小さいと 6月のオホーツク海高気圧が強まる」という関係があ

るからである{Koderaand Chiba， 1錦9、以下 KC(19:朗)と略す)。また、冬から初春にかけての

ユーラシア大陸における積雪面積は続くモンスーン活動との関係も多くの研究者たちによって指摘

されている on血 ford， 1部4価。このようにユーラシア大陸上における積雪面積の変動は気候シ

ステムの一部分として成り立っており、以降の気候変動へのシグナ/レとも言える存在である。

今回、初めに西シベリアにおける積雪面積の変動が続く日本の天候にどう影響を与えているのか

を統苦同句に調査し、次に気候システムの中における積雪面積と海面水温との関係を調査したのでこ

こに報告する。

2.広域積雪の特徴と大気に与える影響

地表面の状態を大きく変え得る広域積雪は、

その季節変化キ経年変化が非常に大きいとし、う

特徴がある。さらに、その持制空により大気へ

の影響が大きいことが考えられる。

持続性の度合いを此殺するために図1を示す。

これは月偏差の自己相関係数を海洋・海氷・積

雪面積・ 700hPa面高度について表したもので

ある。これを見ると積雪偏差が影響を及ぽ拘寺

間同溝洋ほどではないが、数か月という長さを

持っていることが分かり、その程度の時間スケ

ーノレで大気への影響が考えられる。

また、広域積雪が大気に与える影響としては

様々な形態があり得るが、主に次の2つの過程

により冷熱嚇として働いていると考えられる

(図2参照)。
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園1 北太平洋海面水温・北極の海氷・ユーラシア
の積雷面積・大気の 7α>hPa高度の月平均か
らの偏差の自己相関(Walst丸 1985)。
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国2 冬から夏にかけての積雪のアルペド効果
〈上国〉と融雪水文学的効果(下回)の模式国
(Yasunari et al.， 1991)。

① 雪が短波湖北対してアノ以ド(殿博)

が高く、吸収量が少ないために犬気と地表面の

相互作用を通して周辺の大気を冷却けるという

過程(上図)。

② 融雪によって土壌に取り込まれた融解水

が土壌水分を増加させ、蒸発などにより地面の

加熱を押さえるという融雪水文学的な過程(下

図)。

前者がほ同司時期の大気に影響を与えるのに対

し、後者は犬気に時間差(タイムラグ)をもっ

て影響する保同く・安成、 1伺3)。さらに積雪→

大気・海面水温→大気というプロセスを通し

てより長期間先の大気への影響もある可能性が

ある。

3.使用するデータ

今回、積雪面積デL タとして NOAA!C陀作成

で週単位の北半球積雪データから計算された月

間積雪被覆率データを新たに採用した。このデータは2度間隔の格子点値で与えられている(詳し

くは気候系監視報鵠柵第3号を参照)。また、海洋課所有の月平均海面水温データ (2度間隔の

格子点働と当課編集の月平均北半球 5∞IhPa高度データ (5度間隔の格子点働を用いた。ここ

で、海面水温デL タは月ごとの細かな変動を取り除くために3か月移動平均処漣を施している。

卯N

国3 酉シベリアの領域(陰影郎)とOJIの計算に用いられる格子点(太丸点〉。
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4. 日本の天候に現れる景簿 (6月)

(1) 4月の西シベリアにおける積

雪被覆率と6月のOJI

6月のオホーツク海高気j王の出現

を予測する予報則として 14月の西

シベリアにおける積雪面積が小さい

と6月のオホーツク海高気圧が強ま

るJとし、う関係があることは先に述

べたが、今回は最新の積雪被覆率デ

ータを用いることで両者の相闘を再

調査した。まず、 KC(l989)に従って、

オホーツク海高気圧の発達の指標と

して図3の太丸点で表される月平均

5∞日a高度の4つの格子点値から

0.0 
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• • 
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4月の積雪被覆率

図4 4月の西シベリアにおける積雪被覆率と6月のOJIと
の散布図。
データ期間は 1973年から 1997年まな

次式で求められるoJ 1 (Okhotsk-Japan lndex) としづ指数を定義しておく c

o J 1 ={(50. N， 130' E)+(60' N， 140' E)一(40.N， 160. E)一(40'N， 170' E)} /2 

ここで、 oJ 1の値が大きいときほどオホーツク海高気圧が発達していることを示しているc また、

西シベリアの領域については、KC(1989)と同様に図3の陰影部、すなわち(50.N， 50. E)と(60.N，80. 

E)を対角とする矩形領域内の積雪被覆率を採用したc

図5 4月の西シベリアにおける積雪被覆率の大きい
年と小さい年の6月平均反幻hPa高度の合成図の
差(単位 m)。
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KC(1989)では 1967年から 1988年まで

のデータを用いていたが、今回は最近ま

でのデータを追加して、1973年から 1997

年までの 25年間で、両者の散布図を作っ

た(図4)0これを見ると、点列が左上

がりに並んでおり、積雪被覆率が小さく

なるにつれてoJ 1の値が大きく、すな

わち、オホーツク海高気圧カミヲE達してい

ることが分かるじこのときの相関係数は

-<J.471と、危険率2%で有意であり、

両者の関係は最近のデータを追加しても

持続してしもことカ2確かめられ丸

(2) 月平均北半球 500hPa高度の合

成図解析

次に、 4月の西シベリアにおける積雪

被覆率が大きい年と小さい年との違し、が



同時期以降の大気にどのような影響を

与えるのかを見るために、両者の月平

均北半球 500hPa高度の合成図角材斤を

行ったG まず、 1973年から 1997年ま

での 25年間のデータを「大きい・並・

小さし、」の3ランクに分類する。分類

の方法は、他の気象要素と同様にそれ

ぞれが 3:4:3になるような配分であるc

その結果、積雪被覆率の大きい年とし

て、 1973，1975， 1978， 1983， 1988， 

1991， 1995， 1997年の 8例が、小さ

い年には 1979，1980， 1981， 1984， 

1987， 1989， 1993， 1996年の 8例が

挙げられる。今回は大きい年と小さい

年の合成図を作った後、その違いを明

確にするために大きい年の図から小さい年の図を引し、て 1つの図として表している。

図5は、 6月平均 500hPa高度の合成図の差を表しているc これを見ると、日本の東方海上で大

きな正の偏差が見られ、北には弱し、ながらも負の領域が広がっていることが分かる。この対照がO

J 1の値と関連しており、先の結果と一致していることが分かる。

続雪面椅の大吉い年
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図6 4月の西シベリアにおける積雪被覆率の大きい年と小

さい年の6月平均託昆の出現率。

(3) 気温の階級出現率にみる影響

(2) と同様に4月の西シベリアにおけ

る積雪被積率が大きい年と小さい年とで6

月の月平均気潤暗級出現率を4地域 (北日

本・東日本 ・西日本・南西諸島)で求めた。

その結果が図6である。これを見ると、積

雪被覆率の大きい年は各地域とも高温の出

現確率が高くなっているが、小さい年凶iJ!.

に高温の出現確率が低くなっていることが

分かる。この結果は先のオホーツク海高気

圧の強さの違いを反映していると考えられ、

4月の西シベリアにおける積雪被覆率がオ

ホーツク海高気圧の動向、そして日本の気

温予測に有効で、あることが確かめられた。

図7 4月の西シベリアにおける積雪被覆率の大きい年と小
さい年の4月平均5∞tf'a高度の合成図の差(単位 m)。
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5. 日本の天候に現れる影響 (4月)

(1) 月平均北半球反則，Pa高度の合成図解析

4章 (2) と同様に4月の月平均北半球

5∞IhPa高度の合成図解析を行った(図7)。こ

れを見ると、西シベリア付近が大きな負偏差域

に覆われており、その上流側に1つの波夢Iレ4タ

ーンが形成されているのが分かる。これは、西

シベリア付近の積雪被覆率が 500hPa高度とリ

ンクしており、積雪被覆率が大きいときは

5∞IhPa高度が低くなることと対応している。

また、日本付近にも6月以上に顕著な偏差が現

れており、このことは西シベリア付近における

大気の変動の影響が風下側である日本上空にも

現れていると解釈でき、同時朔の日本の天候に

も影響があると考えられる。

(2) 気温の階級出現摩にみる影響

(1)のように顕著な偏差が現れると、当然気温の出現率も異なってくると考えられる。そこで

4章 (3)と同様な図を4月の月平均気温で作成した(図8)。これを見ると、 6月以上に傾向が

はっきりしており、積雪被覆率が大きいときは低温傾向、小さいときは高温傾向が現れている。こ

のように4月の西シベリアにおける積雪被覆率の変動は6月だけでなく、 4月の日本の天候にも影

響を与えていることが分かった。

「制
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車日本
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締
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園8 4月の酉シベリアにおける積雷撤覆率の大

きい年と小さい年の4月平均気温の出現車

! -0.33 

国9 続く秋の Ni叫における海面水温と4月の北半球積雪被覆率と

の相関係数分布図。
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6. Nino3における海面

水温と積雪被覆率とのラ

グ相関

これまでに4月の西シベリ

アにおける積雪変動が4月と

6月の日本の天候に影響を及

ぼしていることが確認された

が、冬から早春にかけてのユ

ーラシア大陸上の積雪はモン

スーンの活動にも影響を与え

ていることが多数報告されて

いる (Blanford，1884他。

また、モンスーンの活動はE



AMJ(ー1)

SON(ー1)

AMJ(O) 

SON(O) 

AMJ(+I)。
6OE 12，)E j 80 ， :.~OW 60¥1， 。

-0:6可?守戸号Tで廿寸ト寸ト寸ヤ寸宇ー明

図10 4月の西シベリアにおける積雪被覆率と熱帯付近 (4
0

S-4
0 

N)の海面水温との時間
一経度相関係数分布図。

NSOとリンクしていることも報告されている (Yasunaτi，1990他)ことから、ユーラシア大陸

上の積雪変動はENSOと関連しているのではなし、かと考えられる。このため、 Nino3における海

面水温と北半球の積雪被覆率とのラク粗闘をとり、両者の相闘がどのくらいのラグをおいて王尉もる

のかを調査した。相関係数は、積雪被覆率が前 11月から続く 5月、 f、lino3における海面水温がそ

の前春 (3・4・5月)から翌春(翌3・4・5月)までラグを取り、それぞれm組み合わせで計

算した(積雪被覆率データは 1973年から 1996年を用いた)。このうち、最も大きな有相関域を示

したのが4月の積雪被覆率と続く秩 (9・10・11月)の トUno3における海面水温であり、分布図

は図9のようになった。これを見ると KC(l989)で採用された西シベリア付近の領域が広く正の相

関域に覆われており、この領域がユーラシア大陸上でもENSOと関連のある綿或であることが分

かる。また、チベッ ト付近や、東アジア・北アメリカ大陸中央部には弱し、ながらも負の相関が見ら

れている。

7. 4月の西シベリアにおける積雪被覆率と海面水温とのラグ相関

次に、積雪被覆率データを4月の KC(1989)で採用された領域に固定して、海面水温データの各

格子点値とのラグ相関を計算した。図 10は、熱帯付近 (4< N-4< S)における時間一経度相関係

数分布図である。これを見ると、 4月以前の秋をピークに弱して負の相関域が東部太平洋に現れてい

るが、 4月以降は正の相関域が同じ東部太平洋で広がり始めているc この正の相関域は、続く秋か

ら冬にかけて最も大きくなった後、再び小さくなっているο 図 11は、 (a)4月以前の秋と (b)以降

の秋における相関分布図であるが、 (a)では弱し、負の相関域が耳語日太平洋の赤道付ー近に広がってい

るのに対し、 (b)では東部熱借太平洋が広く正の相関域に覆われており、その値も大きくなってい

ることが分かる。このことは、 4月の西シベリアにおける積雪変動が、それ以前の秋から冬にかけ

ての東部熱帯太平洋における海面水温と弱し、ながらも関係しており、続く秋から冬にかけての東部

索滞太平洋における海面水温に影響を与えていることを示唆しているc この海面水温における変動

は、再び日本の天候に影響を与えている可能性があるc
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8. まとめ

今回は、初めに KC(1989)と同じ

西シベリアにおける積雪被覆率デー

タを用いて、日本の天候に与える影

響を調査したc まず、4月の西シベ

リアの積雪変動が同時期以降の偏西

風の流れに影響を及ぼし、特に6月

にはオホーツク海高知王の強さとの

j 相闘が再右鶴E、されたc これらの変動

は、日本の月平均気温にも反映され

ていた。 また、4月のこの領域にお

ける積雪変動が続く秩から冬にかけ

ての東部熱帯太平洋における海面水

温に最も影響を与えていることが分

かったc さらに、弱し、ながらも4月

以前の秋から冬にかけての東部熱帯

太平洋における海面水温とも逆の相

闘が見られた。このことは、積雪変

動が偏西風やモンスーン、さらには

ENSOとし、う気候システムの1っ

として成り立っていることを示1慶し

ている。今後は、深さも含めた積雪

量を用いて積雪変動が王見.:hる以前の

大気の状態についても事仔l摘科庁等を

行ってし、く予定である。

-0.6 -0.4 -0.2 0.4 06 

図 11 4月の西シベリアにおける積雪被覆率と海面7j(;Mtとの
相関係数分布図。

(上図)育偽kの海面水温 (下図)続く秋の海面水温
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夏のアジアモンスーンOLRインデックスの作成とその特徴

1 .はじめに

気象庁気候・海洋気象部気候情報課

藤川典久

夏のアジアモンスーン(ここではインドモンスーンもアジアモンスーンの一部として考える)

は6月から9月にかけて南アジアや東南アジアに大量の雨を降らせ、その降水をもたらす積乱雲

群は大気の索鯨として大規模な循環場に大きな影響を与えている。盛夏期においてフィリピン付

近の対流活動の強まりに伴って日本付近の亜熱帯高気圧が発遣することが報告されており (Nitt

a，1987; K町ih町'8， 1989;Kurihara叩 dTsuyuki， 1991)、また1988年夏の天候不順の際に対流活

動活発域が平年よりかなり西に偏っていたこと (Nit切， 19叩)やl叩4年の猛暑・干ばつの際に対

流活動が平年より非常に活発でかつ北に偏っていたこと(若原、藤川， 1叩7)など、モンスーン

に伴う対流活動は日本を含む中緯度地方の夏の天候にも深く関係している。モンスーンの活動を

表す指標としては、インドの観視1聞で観測された降水量を領域平均したlndianSun鵬 irMonsoon 

Rainfall (I細) (Parathasarathy，1994) とモンスーン領域における2∞hPaと8田町aの東西風の

鉛直シアーから求めたインデックス (Websterand Yang， 1992)がよく用いられている。前者は

観測値を利用した解析に、後者はモデルを利用した脅献に主に利用されているが、多くの研究者

の指摘があるようにこの両者の相関はそれほど良いものではない。また、これらはモンスーンに

伴う対流活動全体を直接的に表しているものではないため、 「今年のモンスーンの活動は強かっ

たのですか」という質問に対して一言で答えることが難しかった。そこで、気候系の診断やモン

スーンの活動と循環場等との関係についての解析同j用するために、 20年弱のデータが蓄積され

たNOAAの月平均OLRを用いて夏のアジアモンスーンの活動度を表すインデックス (Sun鵬 r

Asian Monsoon OLR Index (SAMOI))を作成した。さらに、作成したインデ‘ックスの妥当性を確

認し、その性質を明らかにするために、循環場キ鴇面水温との同断目関関係についての調査を行

った。

2.夏のアジアモンスーンOLRインデックスの作成

(1 )作成に用いたデータ

モンスーンの活動を指標するデータとして対流活動が直接的に循環場に与える影響(強制力)

を重視すると、 「空間における需螺の強さ=対流活動の強さJをインデ、ツクスとして利用するの

が適当であると考えられる。対流活動のそのものの強さをあらわす指標としては、現在GMSに

よる領域平均の上層雲量を指数化したもの (HCLD-PH等)が「気候系監視報告J (気象庁)に掲

載されている。 GMSの観測範囲は8ぴE(1関4年以前は90.E)以東であり、モンスーンに伴う対
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流活動活発域をすべてカバーしきれないことから、極車!G昼衛星によるOLRを利用してインデッ

クスを作成することとした。利用したデータは、気象庁気候情報課がNOAAから購入 ・整備し

た1974年から1996年までの月平均oL R (2. 5' X 2. 5' )である。

(2) 0 L Rの主成分分析

図 1は、 6"-'8月の3か月平均O

L Rの平年の分布である。モンスー

ンに伴う OLRの変動の特徴を抽出

するために、平年の対流活動が活発

な領域をほぼ含んだ矩形領域 (5'S

-35' N， 60' E-150' E :図 1中太線内)

を対象として、 6"-'8月の3か月平

均OLRについて1974"-'1995年の期

間で共分散行列を用いて主成分分析

を行った(アジアモンスーンが広域

で活発な期間は通常6"-'9月とされ

ているが、 1988年 9月のOLRが欠

測のため8月までとした)c その結

果得られた第1主成分の固有ベクト

ノレ分布とスコアの経年変化を図2に

示す。固有ベクトノレは南西諸島付近

を除いてほぼ全域で同一符号をとっ

ており、また、 主成分スコアは1974

"-' 1977年までと1979年以降で大きな

違いが見られるc これは、 OLRを

測定するセンサーあるいはアノレゴリ

ズムの変更による変動である可能性

が大きい。このため、期間を1979"-'

1996年とし、再度主成分分析を行つ

たc

図1 3か月平均 (6-8月)0 LRの平年値

等イ白線間隔15W/m2、210W/m2以下の領域に陰影を付加

20 

" 

Score Seq. PCA 1st of OLR (O.25jJJA) 

ρyl\\~ 

1976 1918 1980 1982 198・1986 1988 '990 '991 内"

図2 3か月平均 (6-8月)0 LR主成分分析の第1主成分

の固有ベクトル分布(上)と主成分スコアの変化(下)

主成分分析の期間は、 1974-1995年、第1主成分の寄与率は0.25

図3は第 1"-'第3主成分の固有ベクトノレの分布を(指弧内の数値は寄与率)、図4は主成分ス

コアの経年変化を示すG 第 1主成分は、揚子江湖或から日本にかけて負の固有ベクトノレが、南シ

ナ海からフィリヒGンの東にかけて正の固有ベク トノレが分布しており、また海洋大陸付近に正の固

有ベクトノレが、ニューギニア島の東に負の固有ベクトノレが分布しているc この分布は、 Nit ta (1 

986， 1987)が示したPJパターン(前者)およびENパターン(後者)とほぼ同じ分布となって
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EOF 1 st Component of OLR (O.23jJJA) 

， Gr曲，.α礼材陣S

国33か月平均 (6-8月)OLR主成分分析の国有

ペクトM姉、期間l副979-1鯛
上:第1主成分、寄与率 0.23、中:第2主成分、寄与率 0.17、

下:第3主脳昔、寄与率 O.13 

おり、北西太平洋における南北変動と赤道

域における東西変動が同時に現れやすいこ

とを示している。また、エノレニーニョ現象

が発生していた1982、旬、87、91、92、93年は

全て第l主成分のスコアが正になっており、

第l主成分はENSOに伴ったそードと見

ることができる。ただし、平年におけるO

LR極小域の固有ベクトノレの絶対値は大き

くないことから、第1主成分はアジアモン

スーン全体の強弱には大きな影響を与えな

いと考えられる。(第1主成分のスコアと

NINO.3の海面水温との相関係数は18年でO.

69となった。また、西部熱帯太平洋とイン

ド洋のSSTの差をインデ、ックス化した指

数である肥ST-INDO(礎部J1994) との相

関係数は、ー0.81だった。)

次に第2、第3主成分について考察する。

第2主成分は、南シサ梅からフィリピンの

東海上にかけて正の固有ベクトノレが、イン

ド洋から海洋大陸にかけて負の固有ベクト

ノレが分布し、大きく見てOLR極小域の東

西で逆符号の分布になっている。第3主成

分は、インド北部から南シサ梅北部にかけて負の固有ベクトノレが、北緯5度以南に正の固有ベク

トノレが分布し、 OLR極小域の南北で逆符号の分布になっている。主成分スコアの経年変化から

は、第2、第3主成分ともENSOに関係したシグナルは見られず、 1988、96年に対流活動の西

偏が、 l田4年に北偏が示唆される。

250 ， 
ioo ~.…・……"…… ............................J... 
150 
100 

550 
O 

-60 
-100 
-150 
-200 

'979 1岨o1981 1田2 1983 1咽4 1986 刊踊 1輔7 四回目個 1個o1991 1輔2 19回 目 制 1996 1996 

l-ー一姉2主成分 一ー-112主成骨 ・，.113主民主治 l

国43か月平均OLR主成分分析の主成分スコアの経年変化

一 回 一



デ、ックスを作成することにあるので、

平年におけるOLR極小域にシグナ

ノレを持たない第1主成分の結果はイ

ンデ、ツクスの作成の際に重視しない

こととする。そこで、夏のアジアモ

ンスーンOLRインデ、ツクスとして

は、平年のOLRの極小域をほぼ覆う領域からモンスーン域全体の活動度を表す活動インデ、ツク

(SAMOIω)を定義した。また、第2、第3主成分の固有ベクトノレ分布を参考に、モンスーン

活動の南北シフトを表す北偏インデ‘ックス (S雌OI(ゆ)およて牒西シフトを表す西偏インデ、ツク

ス (SAMOI(W))を併せて定義し、活動インデ、ツクスを補助するインデ、ツクスとして利用すること

にした。図5に示した領域 (W，E，N， S)平均OLRを用いて、下記のような方法で各インデ、ック

スを計算した。

3O"E 

(3)インデックスの作成

(2)における結果を考察すると、

第1主成分がモンスーンの年々変動

15O"E 

ナノ

90宅

.，.... 

しカ=

を特徴づけるパターンとして利用価

値が大きいことが推測される。

し、今回の主目的は夏のアジアモン

スーン全体の活動の様子を表すイン

園5モンスーンインデックスの計算に用いた領域
W領域:Gω・E-105"E，5"Nー25"N)、E領域:(l07"5.E-140・E，5" N-20" N) 
N領域:(70" E-1∞"E， 20"N-3ぴN)+ (102" 5" E-140. E， 11> N-25" N)、
S領域:(70" E-l40" E， EQ. -10・N)

ス

SAMOI (A) = ( (ー1)*OLR (W+E) )を正規化

SAMOI(N) = (正規化したOLR(S)一正規化した0日(N))を正規化

SAMOI(W) = (正規化したOLR包)ー正規化したOLR(W))を正規化

ここで、 OLR(*)は図5に示したW，E，N，Sおよて刈'+Eの各領域における領域平均OLRを示す。

3 

2 

o 

》
《
凶
白

Z

一

1979 19801981 1982 1983 1984 1985 1986 1987 1988 1989 1990 1991 1992 1993 1994 1995 1996 

YEAR -・SAMOI(N) [コ SAMOI(W) 可 -SAMOI(A)

国6 SAMO Iの経年変化
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(4)インデックスの経年変化

図6に各インデ、ックスの経年変化を示す。 SAMOI(A)から1984，94年が対流活動の活発な年、 197

9，83，93年が不活発な年と判断できる。さらに、 SAMOI(N)から1981，94年が対流活動活発域が北側

にシフトした年、 1弼 3，92，96年が南側にシフトした年と、 S鵬I(めから1980，96年が西側に、 197

9，81年が東側にシフトした年と判断することができる。また、 Y酪 m訂 i(1叩0，1991)キ司len組a

u (1995)などによってアジアモンスーンの活動に準2年周期の変動が卓越していることが報告

されているが、 S雌OIの3つのインデックスには準2年の周期は認められない。

図7は、 SAMOIω、I訓R、Webster&Yangのモンスーンインデックスの経年変化である。なお、

Webster&Yangのインデ、ックスについて同根らの定義により jMAのデータを用いて再計算した結

果であり、 1994""96年のI訓Rについてはインド熱帯気象研究所の'Dr.R.比Kripalaniから頂いた。

これを見ると、剖MOIω とIS胞の聞には相聞は全く見られず、相関係数は:+0.05となった。SAMOIω

の計算領域はほとんどインドにかかっていないため当然といえば当然の結果である。一方、

SAMOIω とWebster&Yangのモンスーンインデ、ックスの聞には比較的よい正の相関関係(相関係数

+0.55)が見られたが、両インデ、ツクスからモンスーンの活発・不活発を判断すると結果が異な

っている場合が5""6例見られる。

1000 

900E 

8005 
+> 
IU 

700JZ 

600 ~ 
11.. 
a 

3 

。
2 

X
凶
凸

Z

一

500 
19791980 1981198219831984198519861987198819891990 199119921993199419951996 

YEAR 
にコISMR →ーU(20Q-850) 司ーSAMOI(A)

国7 各モンスーンインデックスの経年変化
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3. 夏のアジアモンスーンOLRインデックスの特徴

前節で求められたインデックスが、循環場等と矛盾がないか、また妥当な結果であるかを確認

するために、いくつかのデータとの同時相関関係について調べた。

なお、ここから先で述べる相閥解析は、 18例のデータから計算されている。このため、危険率

5%で有意な相関係数は0.48、1%で有意な相関係数は0.60程度となるので注意が必要である。

ただし、相関分布図では傾向も含めて見ることができるように等値線開駒.12でi::O.36から描画

している。また、特に言及しない場合、 6""8月の3か月平均のデータを使用している。

(1) OLRとの同時相関

図8は各インデ、ックスとインデ、ックスの基デ、ータであるOLRとのl司時相関マッフであり、各
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50拠

500 

Correlation OLR & SAMOI(N) (JJA) 

12:01¥' 60W 

Correlation SST & SAMOI(N) (JJA) 

l20W 601¥' 

園8 割問lとOLRとの同時相関マップ (6-8月平均) 園9鮎即lとSSTとの同時相関マップ (6-8月平均)
等値線間隔l却1.12、絶対値治~.36より大きい朝宙線を描画 等働線間隔等は図8と同じ

し、陰影を付カ比正僻目闘は実線、負併目闘は破線で表し

ている。

インデ、ックスともに定義と矛盾しない高相関域が見られる。西偏インデ、ツクスについては、東側

領域の正の高相関域と比べて、西側l領域の負の高相関域が相関係数、領域ともに小さくなってい

る。このことから西偏インデ、ツクスには、西側領域の対流活動よりも東側領域の対流活動の方が

影響しているものと考えられる。

また、この図からは、モンスーンの活動が活発なときには日本付近のOLRが大きく(雲が少

なく)、モンスーンの活動が西偏しているときには華南から日本にかけてのOLRが小さく(雲

が多く)なる傾向があることがわかる。

(2)海面水温との同時相関

図9は各インデックスと海面水温との同時相関マップである。モンスーンの活動が活発(不活

発)なときは、アラヒブ海、南シナ海北部、東割線道太平洋等で海面水温が低い(高い)傾向に

あり、日本近海やフィリピンの30度ほど東の太平洋で海面水温が高く(低く)なっている。また、

活動が西偏(東偏)するときには、アラビア海、ベンガノレ湾、南シサ梅で海面水温が高い(低い)

傾向が見られる。北偏インデ、ックスについてははっきりとした有意な相関域は見られない。

ちなみに図は省略するが、海面水温とその上空のOLRとの同時関係は海域によって異なり、

太平洋中部から東部にかけての赤道域キ暢洋大陸、インド洋西部で負の相闘が(高水温特対流活

-91-



Co同|口tionSF200 & SAMOI(A) (JJA) 

Correlotion SF200 & SAMOI(N) (JJA) 

CO問 la¥ionSF200 & SAMOI(W) (JJA) 
ノ ~， V， ，/'、匁j、

leo 120'N 

図10SA附lと2∞hPa流線関数との同時相関マップ
(6-8月平均)

等値線間隔等は図8と同じ

図11SA附!と2∞hPa東西風速との同時相関マップ

(6-8月平均)

等値線間隔等は図8と同じ

発)、南シナ海北部やニューギニア島北の太平洋西部、日本近海など中緯度帯では正の相関(高

水温件対流不活発)が見られることから、上述のような関係がE肘Lるものと考えられるc

また、エノレニーニョ監視海域 (NINO.3，NINO.4，NINO.WE訂)とSAM.OIの3インデ、ックスとの聞に

相関はほとんどなく、前述のWEST-IN∞とSAM.OI(A)の聞に+0.52の正の相闘が見られた。

(3) 2∞hPa循環場との同時相関

図10、図11は各インデ、ツクスと200hPaの東西風速および流線関数との同時相関マップである。

モンスーンの活動が活発(不活発)なときは、全球規模で流線関数が高気圧(低気圧)性偏差と

なっている傾向が示されている。特に、アラビア半島からチベットにかけてと日本付近では相関

係数が十O.72を越える高相関域が見られ、モンスーンの活動が活発なときにチベット高気圧が強

まっていることを示唆している。東西風速では30.Nに沿って負の相関域が、 40."-'50. Nに沿って

正の相関域が帯状に見られることから、活動が活発(不活発)な時には亜熱帯ジェットが北(南)

にシフトする傾向が示されている。北偏インデ、ツクスについても、活動インデ、ックスよ りもシグ

ナノレが弱くなるものの同じような傾向が見られる。商偏インデ、ックスとの関係を見てみると、活

動が西偏(東偏)するときには南シナ海で低気圧(高気圧)性偏差の循環となり、日本付近の亜

熱帯ジェットは南(北)にシフ卜する傾向が見られる。

n
L
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Co問 lotionSF850 & SAMOI(A) (JJA) Correlotion U850 & SAMOI(A) (JJA) 

<<--;;. 

IBC 12011' 

Cor倒的onSF850 & SAMOI(W) (JJA) Correlotion U850 & SAMOI(W) (JJA) 

120W 6QW 

図12SAmIと850hPa;r.t必謀関数との同時相関マップ 図13SAmIと8日hPa東西風速との同時相関マップ
(6-8月平均 (6-8月平均)

等値線間隔等は図8と同じ 等価術品事等は図8と同じ

(4) 850hPa循環場との同時相関

図12、図13は各インデ、ツクスと850日aの東西風速、計調関数との同時相関マップで、あるC モン

スーンの活動が活発(不活発)なときはベンガノレ湾からフィリピンにかけて西風(東風)偏差に、

東シナ海から日本南部にかけて東風(西風)偏差になる傾向が見られ、東部赤道太平洋でも東風

(西風)偏差となるc 活動が北偏 (南偏)しているときには、南シナ海で西風(東風)偏差が見

られ、イン ド北部から中国南部にかけては低気圧(高気圧)性偏差の循環となっているc 一方、

活動が西偏(東偏) しているときには、海洋大陸近辺では東風(西風)偏差となり、南北両半球

には高気圧(低気圧)性偏差の循環が現れやすくなる。また、日本の南では西風(東風)偏差と

なっており、太平洋高気圧が南偏 (北偏) しやすいことを示している。

(5)北半球1仰 lPa，5∞hPa高度場との同時相関

図14、図15は各インデックスと 100WJa，500hPa高度場との同時相関マップで、あるO モンスーン

の活動が活発 (不1臼~)なときは、 100印a、 500WJaともに熱帯域の高度が帯状に低く(高く ) な

っており、また、日本付近では高度が高く(低く)なっているc 500hPa高度との相関は東北付近

で+0.72以上の高相関となっているc 各月の高度との相聞をとってみても、日本付近の正の高相
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Correlation Z 100 & SAMOI(A) (JJA) 

Correlation Z100 & SAMOI(W) (JJA) 

戸、

図14SA附!と1∞hPa高度との同時相関マップ

(6-8月平均)

等値線間隔等は図8と同じ

-94-

Correlation Z500 & SAMOI(A) (JJA) 

Correlation Z500 & SAMOI(N) (JJA) 

図15SA附!と5∞hPa高度との同時相関マップ

(6-8月平均)

等値術品隔等は図8と同じ



定常順圧ロスピ一波が現れやすいことを

示している。

北偏インデ、ツクスとの関係を見てみる

と、活動が北偏(南偏)しているときに

は、 100hPa、500hPaともに中出相変搭およ

ひ湘域で高度が高くなる傾向が見られるじ

また、西偏インデ‘ックスとの関係を見る

と、活動が西偏(東偏)しているときには、日本の南の500hPa高度が高く (低く)なっており、

三陸沖では逆に低い(高しす傾向になっているc このことは、対流活動がモンスーン西領域で活

発なときには亜熱帯高気圧が日本の南で強まり、東領域で活発なときには日本付近で強まる傾向

にあることを示唆している。

Cor附 ationZ500 & SAMOI(A) (Aug) 

図16SA附 I(必と5∞hPa高度との同時相関マップ (8月)

関は各月とも見られ、8月の相関マップ

(図16)では南シナ海から太平洋にかけ

ての高相関域の並びが波列パターンのよ

うに見えており、Nitta(1987)、Kurlh

ara町、suyuki(1987)などの報告にある

ようにモンスーンの活動が活発なときに

戸、

3節の相関角科斤による結果から判断すると、 SAMOIとOLRや海面水温、循環場の聞には気候

学的に見て矛盾のない関係が見られており、夏のアジアモンスーンの活動を指標するインデ‘ック

スとして妥当なものであると考えられるc 気象庁気候情報課では、このインデ‘ックスを「気候系

監視報告Jに掲載するなど気候系の診断の一環として利用を開始しているc

また、3節の結果は、 Nitta(1990、

1991)やKurihara(1989)をはじめと

して過去に調査されていた対流活動と

循原場の関係を再確認しただけでなく、

「モンスーンの活動が活発なとき、北

半球全体で、亜熱帯ジェッ 卜が北上して

し、る傾向にあるJなどモンスーンの活

動の様子と中緯度の循環場の関係を峰

認することができたc また、

ーンの活動が活発なとき、日本付近の

500hPa高度が高くなっている」など、
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日本付近がキーエリアになっていることが多く、モンスーンに伴う対流活動と日本の夏の天候が

密接に関係していることが容易に推測される。実際、図17に示すようにモンスーン活動インデ、ツ

クス (SAMOIω)と北日本の気温の同時相関係数は:+0.77の高相関となっており、モンスーン活

動の予測如何で季節予報への利用が期待できそうである。ただし、今回は触れなかったが、海面

水温キ循環場データ等を使った遅れ相関による調査では、モンスーンの活動 (S雌OI仏))と遅れ

相関のあるものはでてこなかった。モンスーンの活動を予期させるものはないのか、この点につ

いてはユーラシア大陸の積雪などをはじめとして今後さらなる調査が必要である。
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ユーラシア大陸積雪面積とアジアモンスーン域OLRのSVD解析

， .はじめに

気象庁気候・海洋気象部気候情報課

藤川典久

北日本の夏平均気温と夏のアジアモンスーンの活動度の聞に高b帽闘がある(藤川、 1998)。

この関係は、アジアモンスーンの活動と遅れ関係のある現象がもし見つかれば、統計的な関係を

用いて季節予報等に利用することが可能となる。モンスーンの活動との関車としては、冬から春

にかけてのユーラシア大陸の積雪の状況が続く夏のインドモンスーンの活動と負の相関をもって

いることが、 B1anford(1884)を初めとしてHahn叩dShuk1a (1976)ヰ犠永(1991)など多くの研究

者によって報告されている。また、 GCMを用いた研究においても、ユーラシア大陸の積雪や土

壌水分量とアジアモンスーンの活動の聞に負の相闘が見られることが、多くの研究者から報告さ

れている白田明ttet a1，19回， Yasunari et a1. ，1991， Ose， 19舗など)。そこで、ユーラシア

大陸の積雪とアジアモンスーンの活動について現業的な瑚事を得ることを目的として、両者の関

係について調査した。調査方法としては、最近よく用いられている Singu1arVa1ue Decomposi tion 

Ana1ysis (S V D貴朝日(異なる 2つの資料を同時に扱い、 2つの資料開で最も相関の高い空間

パターンを抽出する手法)を使用した。

2. 5VD解析に利用したデータ等

この調査で利用したデータは以下のとおりである。

OLR:白C/NOM作成の 2.5' x2. 5 '格子の月平均値を使用。対象領域は、夏のアジアモンス

』ヤOLRインデ、ツクスの作成時(藤川、 1998)にEOF解析したのと同じ60......150巳

E、35'N......5' Sの矩形領域E

積雪面積 :NE田IS!NOMのデータを元にした 2'X2 0格子(印C/NOM)のデータを気候情報課に

て月間積雪被覆率データとしたものを使用(藤川・二階堂、 19伺)。対象領域は0""1800 、

35......90' Nで、標準偏差がOの格子点は除いた。

SVD解析は、黒田 (1998)の開発したサブルーチンを用い、 1979......97年の 19例で共分散行列

を使用し、 OLR、積雪面積共に緯度による面積加重を行った。また、事例数が 19と少ないの

で、危険率5%で有意な相関係数は0.46程度となる。

3.夏のユーラシア積雪とアジアモンスーンの同時関係について

図1は、 OLR、積雪面積ともに夏平均データを利用したSVD解析の結果であるc まずOL

Rの heterogenωuscorre1ation IIDP (相手方のスコアとの相関係数分布、以下異種相関分布と

記す)を見てみると、 OLR単独のEOF解析の固有ベクトノレ分布(藤川、 1998) と似ており、
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第1モードが第1主成分に、第2モードが第3主成分に、第3モードが第2主成分に対応してい

ると考えられる。各モードを詳細に見てゆくと、第1モードはOLRの異種相関分布にPJパタ

ーンが顕著に現れている。第1モードの積雪の異樹目関分布に有意なほどの相聞はほとんど見ら

れないが、例えば第1モードが正の場合、フィリピン東海上の対流活動が活発化と中央シベリア

での積雪被覆率の減少傾向(異種相関係数が-0.3前後)が同時に見られるモードであると言え

る。

SVD1 heteroqeneous correlotion 斤10p
snov. cover トequency (AMJ) & OLR (JJT) 
(vorf=5.4%i (vorf=9. 1 %) 

90N 

80N 

第2モードはOLRの異種相関分布にモ

ンスーンの対流活動の南北偏が顕著にE尉エ

ているc 第2モードの積雪の異種相関分布

はほぼ全域で負の相関となっており、中央

シベリアには一0.4を下回る負の相関領域

も見られる。これを角特Rすると、第2モー

ドは、モンスーンの活動の北偏 (南偏)と

中央シベリアでの積雪被覆率の減少(増

加)が同時に現オもるモードであると言える。

198' 1986 1988 1990 1992 1994 

第3モードはOLRの異種相関分布にモ

ンスーンの対流活動の東西偏が現れている。

対応する積雪の異種相関分布には東シベリ

アやロシア北西部に+0.5前後の相闘が見
(a)第lSVDモード

SVD2 h巴teroge円eOt;s correlation .rnop 
5110W cover (requency (AMJ) & OLR (JJA) 
(vcrf=5.1 %) (vorf=B.O%) 

90N 

SVD3 heler'ogeneous cor-relolion .mop 
snow cover ~equency (ρMJ) & OLR (JJA) 
(vor'=9. i %) (vorf=6.0克)

90N 

(b)第2SVDモード (c)第3SVDモード

図1 夏平均積雪被覆率と夏平均OLRのSVD解析の結果

上:積雪被積率の異級相関分布、中 :OLRの異秘t日開分布、下:積雪被積率とOLRのスコア時系列

相関分布の等{曲線間隔は0.2で、薄い陰影が正、濃い陰影が負となっている
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られる。これを解釈すると、第3モードはモンスーンの活動の東偏(酉偏)と東シベリアとロシ

ア北西部の積雪被覆率の増加(減少)が同時に工尉もるモードであると言える。

第1'"'-'3モードのそれぞれの寄与率は最大でも 9.1%と大きくなく、またOLRと積雪のスコ

ア同士の相関係数も、+{).7 '"'-'+{). 8程度とそれほど大きなものとは言えない。しかし、積雪とO

LRをリンクさせたとき最も現れやすし、モードとして計算された今回の結果は、今後調査を進め

ていく上での基礎となると思われるc

SVD1 lieterogeneous correlation map 
snow CQver ιeauency (lIM.J) & OLR (JJA) 
(vo，(=6.0完 (vorf=1 0.3克)

1990 1992 1994 1996 

(a)第lSVDモード

SVD2 heteroqeneous correlation map 
snow CQver fトequency(AMJ) & OLR (JJA) 
(vorf=6.9%) (vorf=8.1%) 

90N 

1984 1986 1988 1990 1992 1994 '996 

4. 春のユーラシア積雪とアジアモンス

ーンの遅れ関係について

次に、最も興味が持たれている春のユーラ

シアの積雪とアジアモンスーンの活動との関

係をSVD解析を通して調べた。最初に3'"'-'

5月の積雪被覆率を用いてSVD解析を行っ

た。図は省略するが 3'"'-'5月の積雪被覆率を

使用した場合、 40'"'-'50
0

Nの比較的低緯度の

領域が多く含まれ、中央シベリア北部の領域

が常に積雪が 100%柄主するため省かれてし

まうことなどから、積雪の異種相関分布にお

ける正負のパターンが細かくなり、面的な広

SVD3 heler'oqeneous correlatio円 map
snow cover {requency (AMJ) & OLR (JJA)" 
("lorl =6.0%) (vorf=6.7%) 

90N 

1994 1996 

(b)第2SVDモード c)第3SVDモード

図2 4-6月平均積雪被覆率と夏平均OLRのSVD解析の結果

上:積雪被積率の異樹日関分布、中 :OLRのlJi:，掛目関分布、下:積雪被猿率とOLRのスコア時系列

相関分布の等価僻怖は0.2で、薄い陰影が正、濃い陰影が負となっている
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がりを持った有意な領域がほとんど見られなかったc また、 OLRの異樹目関分布も、夏の積雪

被覆率(同時関係)でSVD角勃庁を行った際の分布と異なるものが現れた。OLRの異種相関分

布は、 OLR単独でEOF解析を行った際の固有ベクトノレ分布と似た結果になる方が解釈しやす

くなる。そこでOLRと積雪に1か月の重襖が生じることには目をつぶり、積雪被覆率のデータ

を4'"'-'6月に変更し、再度SVD角材庁を行った結果が図2で、あるo

各々のモードについて見ていくと、第1モードはOLRの異種相関分布にモンスーンの対流活

動の南北偏が王尉Lており、対応する積雪の異種相関分布を見ると中央シベリアに一0.6を超える

高相関域が広がっている。つまり、 4'"""6月の中央シベリアの積雪被積率が小さい(大きしすと

続く夏のアジアモンスーンの活動は北偏(南偏)しやすいことになる。とれは先に示した同時相

関の場合と同じ結果であるだけでなく、同時相関の場合よりも異種相関係数は高くなり、高相関

領域も広がっているc

第2モードはOLRの異種相関分布

にモンスーンの対流活動の東西偏が現

れており、対応する積雪の異種相関分

布を見るとロシア北西部に+D.5前後

の正の相関域が広がっている。このこ

とは、 4'"'-'6月のロシア北西部の積雪

被覆率が大きい(小さい)と続く夏の

アジアモンスーンの活動は東偏(西

偏)しやすいことを示している。これ

も先に示した同時相関の場合と似たよ

うな結果であり、同時相関の場合より

もロシア北西部の高相関領域は広がっ

ている。

第3モードは同時相関の場合の第1

モードと似たOLRの異樹目関分布で

あるが、 PJパターンのシグナルはや

や弱くなっているc これに対応する積

雪の異種相関分布はロシア西部と東シ

ベリアに-0.4前後の相関域が広がっ

ている。このことは、ロシア西部や東

シベリアの積雪被覆率が小さい(大き

し、)と続く夏のフィリピン東海上の対

流活動は活発(不活発)になりやすい

と解釈することができるc この関係は

同時相関の場合とはむしろ逆になって

図3 夏平均SAMOIと4-6月積雪被覆率の相関係数の
分布 (1979-1997年)

上:SAMOI(A)、中:SAMOI(N)、下:SAMOI(町
等値線間隔は0.2で濃い陰影が負、薄い陰影が正
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いる。

5. SAMO Iと積雪被覆率の関係

前節で得られた結果から、 4""6月の積雪被覆率と夏のアジアモンスーンの活動弦態の聞に関

係がありそうなことが分かった。そこで、夏のアジアモンスーンOLRインデ、ックス (SAMO

1)(藤川、 19錦)を用いて、モンスーンの活動状態と積雪被覆率との関係を確かめてみた。

図3は6........8月平均のSAMOlと4""6月の積雪被覆率の相関係数分布図である。これを見

ると、モンスーンの活動度 (SAM01(A))との相関はカザフスタン東部に-0.4前後の狭い領域が

見られたが、他の領域には有意な相関はほとんど見られなかった。モンスーン活動の北偏インデ

ックス(出M01(N))との相関では、中央シベリア付近にーo.4"" -0. 6程度の高相関域が大きく

広がっている。このことは、 4""6月に中央シベリアの積雪被覆率が小さい(大きい)とモンス

ーンの活動が北偏(南偏)することを示しており、 SVD解析の結果を追認オるものである。ま

た、モンスーン活動の西偏インデ、ツクス(剖1401(w))との相関では、ロシア北西部にー0.4""ー0.6

程度の高相関域が大きく広がっている。このことは、 4""6月にロシア北西部の積雪被覆率が小

さい(大きい)とモンスーンの活動が西偏(東偏)することを示しており、これもSVD解析の

結果を追認するものとなった。

6.まとめ

積雪被覆率とOLRのSVD解析を行うことにより、夏のOLRの変観糊主とリンクした4""

6月の積雪被覆率の分布を抽出することができた。この結果を踏まえて、 SAMOlとの遅れ相

関関係を調べた結果、次のようなこと治維認された。

(1)モンスーン全体の活動度と 4""6月の積雪被覆率との聞に特筆すべき関係は見られない。

(2) 4"" 6月の中央シベリアの積雪被覆率が小さい(大きい)とモンスーン活動が北偏(南

偏)する傾向にある。

(3) 4 "" 6月のロシア北西部の積雪被覆率が小さい(大きい)とモンスーン活動が西偏(東

偏)する傾向にある。

積雪被覆率とモンスーンの活動度との聞には面的な広がりを持った有意な相関域は見られず、

多くの研究者の結果を追認することはできなかった。カザフスタン東部という狭い領域の積雪が

キーとなっていると考えるのも現時点では無理があると思われる。このことだけで積雪とモンス

ーンの関係を否定することはできないが、この 19年間のデータから両者の関係を明らかにする

ことは難しいようである。ただ、モンスーンの北偏度(S馴01(N)) (藤川、 1998)とインドの降水

量 (1細) (p;訂 thasarathyet al，1994) との聞に正の相闘が見られることから、抽1and 

shukla (1976)など多くの研究者が述べたユーラシアの積雪面積とインドモンスーンの活動の関係

は、この調査においては(2)の結果として解析されていることも考えられる。

今回の調査を通して、夏のアジアモンスーンの活動の状態(北偏度あるいは西偏度)と積雪被

-101-



覆率の聞に有意な相関関係があることカ鴇認された。大陸・海洋間の温度差がモンスーンの駆動

力の一つになっていると考えた場合、ここで得られた関係はそれと矛盾するものではないと恩わ

れる。また、夏のアジアモンスーンの活動の状態と夏の循環場の聞にはいくつかの興味深い関係

が報告されており(藤川、 1蜘)、春の積雪状態がどういうプロセスによってモンスーンの活動

状態を変化させ、それがさらに夏の循環場に影響を与えるか、今後の調査に期待される。
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LFグループ会計報告。1996年度 (1996.7，....1997.6)

166，311 
558，000 
15，580 

90，319 
4，000 

1， 010 

支出の部

信費

制費

耗品費

例会費

員手当

の他

通

印

消

月

役

そ

833，073 
397，500 
4，000 
38，000 

973 

3，600 

収入の部

前年度繰越

会費

J~ックナン}~一

月例会懇親会費

利 子

その他

事835，220

差引:1，277.146・835，220=441，926円を1997年度に繰越としました。
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編集後記

グロースベッター第36巻をお届けいたします。近年は年2回発行のペースで、第1号に投稿

論文などを、第2号に月例会報告を掲載してきましたが、今回は投稿論文がなく、依頼原稿も集

まらなかったため、年1回の発行となってしまいました。グロースベッターを，じ、待ちにしていら

っしゃった会員の皆様には、大変申し訳なく d思っております。なお、第36巻には平成9年 11

月にモンスーンをテーマに開催された月例会にて発表された6題の論文および気候情報課で調査

されたモンスーンに関連した3題の論文を掲載しました。皆様のご興味を引くことができれば幸

いです。

年1回の発行となりましたが年間ページ数は例年と変わりなく、経費も例年通りかかる予定と

なっておりますので、会費は従来通り年間1∞o円を頂きたくお願いいたします。また、L.F. 

グループの会計年度は7月から翌6月となっております。会費の納入が2年度に渡って滞ります

と、自動的に退会手続きカ者取られますので、会員iの皆様には会費の納入にご注意を払っていただ

くようお願いいたします。

グロースベッターは投稿自由です。調査・研究だけでなく、長期予報や気候研究の進路につい

ての意見・考察なども歓迎します。皆様の投稿をお待ちしております。なお、投稿の際には用紙

サイズB5、1行44字、 1ページ33行に設定したワープロの文書ファイルを添えていただけ

れば幸いです。

原稿は、

100-8122千代田区大手町1ー 3-4 気象庁気候情報課内 L. F.グループ事務局

まで。

なお、 1997年度 (1997.7"'1998.6)L. F.グループ事務局は、

藤川典久、徳J玄貴之でした。
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