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１.	はじめに	

	 モンスーンは熱帯から中緯度までの複数の

地域にまたがる降水現象の総称であり、その

メカニズムを含む実態の解明と将来予測は、

社会・経済活動に直結する重要なテーマであ

る。本稿では、観測された夏季アジアモンス

ーン降水量の変動とその要因について整理し

た上で、近年注目されている地上気温の上昇

停滞期間（1999〜2014 年；便宜上、気候ハイ

エイタスと呼ぶ）における、夏季アジアモン

スーン降水量の変調について、アジアに隣接

するインド洋と太平洋の影響を論じる。	

	

２.	観測された降水量の変化	

	 モンスーン降水量といえば、これまで観測

された降水量データが存在する陸上降水を指

すことが多かったが、20世紀の終盤になって、

海洋性モンスーン（e.g.,	 Murakami	 and	

Matsumoto	1994）の存在が明らかになるとと

もに、グローバルモンスーン（以下、GM と略

す）という概念が提案されるに至った（Wang	

and	Ding	2008）。	

	 この考え方は、雨の年変化（夏と冬の差が

2.0	mm/day 以上；夏の降水量が年全体の 55%

以上）に基づくもので、古くから用いられて

いる風向の季節的な反転による定義（Ramage	

1971）に比べて、テレコネクションを介した

乾湿コントラストを明瞭に示した点、南北両

半球を同時に議論することを可能にした点に

おいて新しい。つまり、GM という概念は、複

数の地域におけるモンスーン降水量の変動特

性を大局的な視点から論じるには適している。	

	 GM の中でも、陸上降水に限ると、20 世紀後

半（1948−2003）における降水量の線形トレン

ドは減少傾向を示していた（e.g.	Wang	and	

Ding	2006;	Zhou	et	al.	2008）。一方 1980 年

代からは、地球温暖化に伴う大気中に含み得

る水蒸気量の増加（熱力学効果；Held	and	

Soden	2011）を介して、降水量が増加に転じ

たのではないかという指摘もなされている

（e.g.	Hsu	et	al.	2011;		Zhang	and	Zhou	

2011）。このような 20 世紀末の変動は、温暖

化に伴うものなのか、あるいは他の要因によ

って引き起こされているのかについては、現

在のところ人為起源のエアロゾルの効果も含

めて活発な議論が行われている。	

	 近年の気候ハイエイタス現象は、気温とい

う要素に加えて、ラ・ニーニャ型の海面水温

偏差によって特徴付けられる(e.g.	Kosaka	

and	Xie	2014;	Trenberth	et	al.	2014)。前

者は、熱力学効果と直接関係するが、後者は

対流活発化に伴う大気の遠隔応答（テレコネ

クション）、すなわち力学効果として分類され

る。	
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FAQ 14.1 (continued)

climate change can influence monsoons. Surface heating varies with the intensity of solar radiation absorption, 
which is itself affected by any land use changes that alter the reflectivity (albedo) of the land surface. Also, chang-
ing atmospheric aerosol loadings, such as air pollution, affect how much solar radiation reaches the ground, which 
can change the monsoon circulation by altering summer solar heating of the land surface. Absorption of solar 
radiation by aerosols, on the other hand, warms the atmosphere, changing the atmospheric heating distribution.

The strongest effect of climate change on the monsoons is the increase in atmospheric moisture associated with 
warming of the atmosphere, resulting in an increase in total monsoon rainfall even if the strength of the monsoon 
circulation weakens or does not change.

Climate model projections through the 21st century show an increase in total monsoon rainfall, largely due to 
increasing atmospheric moisture content. The total surface area affected by the monsoons is projected to increase, 
along with the general poleward expansion of the tropical regions. Climate models project from 5% to an approxi-
mately 15% increase of global monsoon rainfall depending on scenarios. Though total tropical monsoon rainfall 
increases, some areas will receive less monsoon rainfall, due to weakening tropical wind circulations. Monsoon 
onset dates are likely to be early or not to change much and the monsoon retreat dates are likely to delay, resulting 
in lengthening of the monsoon season.

Future regional trends in monsoon intensity and timing remain uncertain in many parts of the world. Year-to-year 
variations in the monsoons in many tropical regions are affected by ENSO. How ENSO will change in future—and 
how its effects on monsoon will change—also remain uncertain. However, the projected overall increase in mon-
soon rainfall indicates a corresponding increase in the risk of extreme rain events in most regions.

Turner, 2012; Bollasina and Ming, 2013), poor skill in simulating the 
Madden–Julian Oscillation (MJO; Section 9.1.3.3) and uncertainties in 
projected ENSO changes (Collins et al., 2010; Section 14.4) and in the 
representation of aerosol effects (Section 9.4.6).

14.2.2.1 Indian Monsoon

The Indian summer monsoon is known to have undergone abrupt 
shifts in the past millennium, giving rise to prolonged and intense 
droughts (Meehl and Hu, 2006; Sinha et al., 2011; see also Chapter 
2). The observed recent weakening tendency in seasonal rainfall and 
the regional re-distribution has been partially attributed to factors 
such as changes in black carbon and/or sulphate aerosols (Chung and 

Ramanathan, 2006; Lau et al., 2008; Bollasina et al., 2011), land use 
(Niyogi et al., 2010; see also Chapter 10) and SSTs (Annamalai et al., 
2013). An increase in extreme rainfall events occurred at the expense 
of weaker rainfall events (Goswami et al., 2006) over the central Indian 
region, and in many other areas (Krishnamurthy et al., 2009). With a 
declining number of monsoon depressions (Krishnamurthy and Ajay-
amohan, 2010), the upward trend in extreme rainfall events may be 
due to enhanced moisture content (Goswami et al., 2006) or warmer 
SSTs in the tropical Indian Ocean (Rajeevan et al., 2008).

CMIP3 projections show suppressed rainfall over the equatorial Indian 
Ocean (Cai et al., 2011e; Turner and Annamalai, 2012), and an increase 
in seasonal mean rainfall over India (Ueda et al., 2006; Annamalai 

Figure 14.3 |  Regional land monsoon domain based on 26 CMIP5 multi-model mean precipitation with a common 2.5° × 2.5° grid in the present-day (1986–2005). For regional 
divisions, the equator separates the northern monsoon domains (North America Monsoon System (NAMS), North Africa (NAF), Southern Asia (SAS) and East Asian summer (EAS)) 
from the southern monsoon domains (South America Monsoon System (SAMS), South Africa (SAF), and Australian-Maritime Continent (AUSMC)), 60°E separates NAF from SAS, 
and 20°N and 100°E separates SAS from EAS. All the regional domains are within 40°S to 40°N.
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Figure 14.4 |  Changes in precipitation indices over the regional land monsoon domains of (upper) East Asian summer (EAS), (middle) Southern Asia (SAS), and (lower) Australian-
Maritime Continent (AUSMC) based on CMIP5 multi-models. (Left) Time series of observed and model-simulated summer precipitation anomalies (%) relative to the present-day 
average. All the time series are smoothed with a 20-year running mean. For the time series of simulations, all model averages are shown by thick lines for the historical (grey; 40 
models), RCP2.6 (dark blue; 24 models), RCP4.5 (light blue; 34 models), RCP6.0 (orange; 20 models), and RCP8.5 scenarios (red; 32 models). Their intervals between 10th and 
90th percentiles are shown by shading for RCP2.6 and RCP8.5 scenarios. For the time series of observations, Climate Research Unit (CRU) TS3.2 (update from Mitchell and Jones, 
2005; dark blue), Global Precipitation Climatology Centre (GPCC) v6 (Becker et al., 2013; deep green), GPCC Variability Analysis of Surface Climate Observations (VASClimO; Beck 
et al., 2005; light green), Highly Resolved Observational Data Integration Towards the Evaluation of Water Resources (APHRODITE) v1101 (Yatagai et al., 2012; only for EAS and 
SAS regions; light blue), Global Precipitation Climatology Project (GPCP) v2.2 (updated from Huffman et al., 2009; black), and Climate Prediction Center (NOAA) Merged Analysis of 
Precipitation (CMAP) v1201 (updated from Xie and Arkin, 1997; black with dots) are shown. GPCC v6 with dot line, GPCC VASClimO, GPCP v2.2 and CMAP v1201 are calculated 
using all grids for the period of 1901–2010, 1951–2000, 1979–2010, 1979–2010, respectively. CRU TS3.2, GPCC v6 with solid line, and APHRODITE v1101, are calculated using 
only grid boxes (2.5° in longitude/latitude) where at least one observation site exists for more than 80% of the period of 1921–2005, 1921–2005, and 1951–2005, respectively. 
(Right) Projected changes for the future (2080-2099) relative to the present-day average in averaged precipitation (Pav), standard deviation of interannual variability in seasonal 
average precipitation (Psd), simple precipitation daily intensity index (SDII), seasonal maximum 5-day precipitation total (R5d), seasonal maximum consecutive dry days (CDD), 
monsoon onset date (ONS), retreat date (RET), and duration (DUR), under the RCP2.6 (18 models), RCP4.5 (24 models), RCP6.0 (14 models) and RCP8.5 scenarios (26 models). 
Units are % in Pav, Psd, SDII, R5d, and CDD; days in ONS, RET, and DUR. Box-whisker plots show the 10th, 25th, 50th, 75th and 90th percentiles. All of the indices are calculated 
for the summer season (May to September in the Northern Hemisphere; November to March in the Southern Hemisphere). The indices of Pav, Psd, SDII, R5d and CDD are calculated 
for each model’s original grid, and then averaged over the monsoon domains determined by each model at the present day. The indices of ONS, RET and DUR are calculated based 
on the criteria proposed by Wang and LinHo (2002) using regionally averaged climatological cycles of precipitation.
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図１	CMIP5による26のマルチモデル平均に基

づく陸上モンスーンの区域分け（上段）、中段

と下段はそれぞれ、東アジア(EAS)、南アジア

（SAS）を示す。IPCC(2013)より引用．	



	 熱力学効果、力学効果を定

量的に把握するためには、地

域差異に立ち戻った研究が

必要となる。IPCC の第 5 次

評価報告書では、陸上モンス

ーンを７つ地域に区分し、降

水量の変動特性を示した（図

１）。図１中・下段に示すよ

うに、降水量は、東アジア、

南アジアともに 1940 年代か

ら減少傾向にあるが、東アジ

アでは 1980 年代から増加に

転じている。一方、南アジア

では明瞭な増加トレンドは

確認されず、その理由につい

ては、エアロゾルによる降水

抑制効果が指摘されている

（Bollasina	et	al.	2011）。

IPCC(2013)における観測さ

れた降水量の報告は、2000

年代の初頭までとなってお

り、気候ハイエイタス期間

（1999〜2013）のアジアモン

スーン降水量については、そ

の変動要因を含めて明らか

にされていない。	

	

３.降水量と海水温の変動	

	 図 ２ a は ハ イエイタス期間の平均

（ 1999-2013 ）から、それ以前の 20 年

（1979-1998）を差し引いた降水量の空間分布

を示す。西太平洋（WP）と西インド洋（WIO）

では増加しているのに対し、中緯度の東アジ

ア（EA）では負偏差が確認される。これらの

３つの地域における降水量の時系列（図 2b）

は、東アジア（赤線）での少雨（期間平均で

-6%）と西太平洋上（黒線）の多雨（同+10%）

傾向が、ハイエイタス期間を通して続いてい

ることを示している。	

	 このような空間的に非一様な偏差パターン

は、気温変動とそれによって変動する比湿の

変化（熱力学効果）だけでは説明が難しく、

力学的効果を解釈に含める必要性を示唆して

いる。興味深いことに、西太平洋と西インド

洋（青線）は、逆位相の関係で変化している。

この点については、次節で改めて触れる。	

	

	

	

	

	 	

	 ハイエイタス期における海洋変動の様子を

図３a,c に示す。太平洋上ではラ・ニーニャ

型の偏差パターンが見られ、西太平洋では温

度躍層の水温上昇が顕著である。インド洋の

表層は、全域に渡って正の偏差に覆われてい

る。西インド洋では 50〜100m 付近に昇温のピ

ークが見られる。統計的には、エルニーニョ

が生じた年は、秋から冬にかけてインド洋ダ

イポールモードが発達し（ Webster	 et	

al.1999）、モンスーンの季節的な制約を受け

て（Ueda	and	Matsumoto	2000;	Ohba	and	Ueda	

2005）、翌年の春から夏にかけてインド洋の全

域昇温（Xie	et	al.	2009）が生じることが知

られている。実際に、ラ・ニーニャ時の合成

偏差（図３b,d）を見ると、インド洋の低温偏

差が確認される。つまり、ハイエイタス期に

見られるラ・ニーニャ型の太平洋の海水温偏

図２	(a)	ハイエイタス期間（1999-2013）とそれ以前

の期間（1979-1998）の夏(JJA)の降水量偏差．95％有

意を白丸で示す．等値線は気候値．(b)	3地域（EA,	WP,	

WIO）の降水量の時系列．太線は5年移動平均．Ueda	et	

al.	(2015)	に基づく．	



差とインド洋の全域昇温という組み合わせは、

統計的には珍しい組み合わせと言える。	

	 このような海洋の変動に対して、大気はど

のように応答するのであろうか。図４に気象

研究所の大気大循環モデルに、ハイエイタス

期における熱帯インド洋と太平洋の海水温偏

差を個別に与えた感度実験の結果を示す。イ

ンド洋の昇温を与えた実験では（図４a）、イ

ンド洋での降水量の増加に伴う非断熱加熱に

よって、西太平洋上ではケルビン波に伴う東

風発散風偏差が見られる。興味深いことに、

東風偏差の北側、つまりフィリピン付近では、

高気圧性循環が強化（等値線の正の値）され

ており、降水量の減少と下降気流の強化（Ueda	

et	al.	2015;	Supplementary	Fig.	4b 参照）

が見られる。熱帯太平洋の海面水温偏差を与

えた場合には（図４b）、西太平洋では顕著な

降水量の増加と低気圧性循環の強化が生じて

いる。一方、インド洋では赤道対象ロスビー

波に相当する高気圧性循環と降水量の負偏差

が発現し、中緯度東アジアでも降水量の減少

が確認される。	

	 上述の実験結果は、インド洋の全域昇温と

ラ・ニーニャ型の太平洋の海面水温偏差は、

降水量の変動において、互いに相殺する関係

にあることを示唆するものである。なお、地

域ごとの降水量偏差を、実験別に算出したと

ころ、西太平洋では、太平洋の効果によって

増加した降水の約半分（46％）が、インド洋

の昇温による効果によって打ち消されていた

（Ueda	et	al.	2015	Table	1 参照）。	

	

	

	

	

図３ハイエイタス期間(a,	c)と過去のラ・ニーニャ年(b,	d)の海水温偏差．Ueda	et	al.	(2015)	に

基づく．	

図４	AGCMを使ったハイエイタス期の海面水温偏差に

対する感度実験．陰影は降水量偏差，等値線は850hPa

の流線関数偏差（正の値は高気圧性循環の強化を示

す）．(a)	熱帯インド洋実験	 ，(b)熱帯太平洋実験．

Ueda	et	al.	(2015)	に基づく．	



	 最後に、熱力学効果と力学効果を定量的に

見積もるため、Chou	et	al.	(2009)に基づく

水蒸気収支解析を行った。	

	

上式において、Pは降水量、ωは鉛直流、qは

比湿を示す。降水量の偏差は、ωと q に対し

て、領域平均とそれからの偏差という形で表

され、右辺第１項は熱力学効果、第２項は力

学効果、第３項は水平移流を示す。本稿では、

西太平洋における水蒸気収支解析の結果を図

５に示す。黒の縦棒で示すように、太平洋の

効果によって引き起こされた降水量の増加は、

インド洋の昇温に伴う下降気流（力学効果）

によって相殺されており、西太平洋とインド

洋の比は、おおよそ２：１の関係にある。ま

た、どちらの効果においても、力学的効果は

熱力学効果よりも大きく、降水量の変動にお

いて、海面水温偏差に起因したテレコネクシ

ョンが重要な役割を担っていることを示して

いる。	

 
 
 
 
	

4.	まとめ	

	 気候ハイエイタス期間（1999-2013）におけ

る、西太平洋と西インド洋では、降水量が増

大していたが、中緯度東アジアでは、反対に

降水量の減少がみられた。この期間の海洋変

動を調べたところ、太平洋では従来から指摘

されているようにラ・ニーニャ型の海面水温

の偏差パターンを呈していた。一方、インド

洋全域は正の海面水温偏差となっており、統

計的なラ・ニーニャに伴うインド洋の低温偏

差とは異なった状況であった。このような、

ユニークな海面水温偏差に対する大気の応答

を、気象研究所の大気大循環モデルを用いた

数値実験によって調べた結果、熱帯西部太平

洋と西インド洋上の降水量の増加には、それ

ぞれ直下の高い海面水温（熱帯太平洋、熱帯

インド洋）が重要であることがわかった。一

方、活発化した対流活動は、ロスビー波、ケ

ルビン波応答を介した下降気流の強化によっ

て、隣り合う海域の対流活動を抑制している

ことが明らかになった。		

	 中緯度の東アジアの降水量は、西太平洋の

活発化した対流活動偏差に起因した PJ パタ

ーンの発現によって減少していた。従来、東

アジア域の降水量のうち、PJ パターンの影響

を受けやすいのは、中国の長江流域（今回注

目している地域よりも南側）であると考えら

れてきた。一方で、最近の研究では、十年規

模の降水量の変動に着目した場合、中国華北

部から日本付近にかけての降水量も、熱帯西

部太平洋の海面水温の変動と関係があること

が示唆されている（e.g.,	Lee	et	al.	2015）。

このことは、10 年規模スケールの変動として

認識されている「気候ハイエイタス期の中緯

度東アジアの降水変動が、西太平洋の海面水

温偏差で説明できる」とする本研究の結果と

矛盾しない。	

	

	 今後、ラ・ニーニャ傾向が解消しても、イ

ンド洋は継続的に昇温していたと仮定した場

合、西太平洋上の対流活動は、エル・ニーニ

ョ型の海面水温偏差、つまり西太平洋上の冷

水偏差によって抑制されると考えられる。こ

れに加えて、インド洋の全域昇温に伴う下降

流の強化が、西太平洋上の対流活動を強く抑

制する可能性がある。換言すれば、西太平洋

上の対流活動は、インド洋と太平洋の相乗効

果によって、著しく弱められるとも言える。

このような場合には、PJパターンが明瞭に出
現せず、日本付近の夏の大気場は、低気圧性

の偏差が卓越する傾向になり、結果として、

冷夏・多雨となる可能性がある。	

図５	鉛直方向に積分した水蒸気収支．全変化量

（黒）,熱力学効果（赤），力学効果（水色），

蒸発（黄色），水平移流（緑）．	Ueda	et	al.	(2015)

に基づく．	
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図６	インド洋と太平洋のハイエイタス期における海面水温偏差に伴う大気応答を示す模式図．海面水温と

海水温は実測値．	



冬季モンスーンの変動：冬季日本の降雪変動

における熱帯からの遠隔強制	

	 	

植田宏昭・井上知栄	

	

1.	はじめに	

	 冬季の日本付近は，図 1で示されるように，

シベリア高気圧から吹き出す寒冷な北西モン

スーン気流によって特徴付けられる．この季

節風は，ユーラシア大陸上では乾燥している

が，日本海上を吹送する際に，海面から熱と

水蒸気の補給を受けて気団変質（air	mass	

modification）を引き起こす（Manabe	1958；

Ninomiya	1968；松村・謝	1998）．この空気塊

が日本列島の脊梁山脈を越える際に，風上斜

面上で強制上昇流に伴って降雪がもたらされ

る．	

	
図1：冬季（12〜2月）におけるCMAP（Xie	and	Arkin	

1997）による降水量（陰影，mm	day-1）とNCEP-NCAR

再解析データ（Kalnay	et	al.	1996）による循環

場（ベクトル，m	s-1）の気候値．上段は対流圏下

層（850	hPa），下段は対流圏上層（200	hPa）の

風を示す．植田（2012）より引用．	

	

	 図 2a,b は，豪雪が山岳域で顕著な場合を

「山雪型」と定義し，その時の気圧偏差を合

成解析したものである(藤田	1966)．山雪型の

時は，気圧の谷の中心が東北から北海道東岸

沖に見られる．日本海はその後面に位置して

いるため，寒気が流入することにより，海上

では逆転層が形成されるとともに，強い対流

不安定層が発現する．とりわけ山岳域で豪雪

が引き起こされる「山雪型」の場合には，爆

弾低気圧（explosive	low）と呼ばれる急速に

発達する低気圧の寄与が大きい（Yamashita	

et	al.	2012）．	

	
図2：山雪型と里雪型の出現時の地上気圧（hPa）

と500	hPa気温（℃）の合成図．破線は平年からの

偏差を示す．植田(2012)より引用（原著は藤田1966

による）．	

	

	 このような降雪プロセスは，脊梁山脈の風

上側に発現する降雪過程の一般的な解釈であ

るが，平野部を含む日本海側の年々変動を議

論する際には，他の要素を考慮する必要があ

る．その一つとして低気圧活動があげられる．

図 2c,d に示す「里雪型」の場合には，低気圧

の中心が日本海上にあり，しばしば切離低気

圧（cut-off	low）となって停滞する．この時

は冬型の気圧配置が緩む傾向にあるため，山

岳域での降雪は少ないが，日本海側の平野部

では豪雪になる場合が多い．	

	 冬季モンスーンは，シベリア高気圧内に蓄

積された寒気の吹き出し（cold	surge）によ

って特徴付けられる．間欠的に吹き出す cold	

surge は，しばしば亜熱帯や熱帯における気

象擾乱を引き起こすことが知られている

(Wang	et	al.	2000；Wang	et	al.	2010)．	

	 冬季モンスーンの年々変動については，「北」

か ら の 影 響 で あ る 北 極 振 動 （ Arctic	

Oscillation:	AO）や，「南」からの影響の代

表格であるエルニーニョ・南方振動（ENSO）

との関連が考えられる．前者，すなわち北極

振動との関係については，ほぼ独立とする先

行研究が多い（Wu	and	Wang	2002；川村・小

笠原	2007；Nan	and	Zhao	2012）．一方，ENSO

の位相の中でも，ラニーニャ現象発生期にお
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いては，海洋大陸付近で活発化した対流活動

の影響により，中国大陸上や日本付近に寒気

を伴った低圧場が形成されることが示されて

いる（Hong	and	Li	2009）．	 	

	 本研究では，日本における降雪量変動を起

点とし，広域の大気循環場との関係について，

ENSOと密接に関係した熱帯からの遠隔強制と

いう視点で調査した．なお，データ・手法，

解析結果の詳細については，原著論文である

Ueda	et	al.	(2015)と重複するため，本稿で

は重要な部分に焦点を絞って紹介する．	

	

図3：本研究で使用した気象官署10地点の地理分布．

陰影は各地点と10地点平均との降雪深量の相関係

数を示す．Ueda	et	al.	(2015)による．	

	

2.データ	

	 解析期間は，1979/80 年から 2011/12 年ま

での 33 冬期（12～2 月）とし，日本海側に位

置する気象官署 10 地点（深浦，秋田，酒田，

新潟，高田，富山，輪島，金沢，福井，鳥取）

における，冬期の積算降雪深量を用いた（図

3）．なお，降雪深は毎時得られた積雪深の値

とその	1 時間前の積雪深の値との差であり，

差がマイナスの際には降雪深は「0」と定義さ

れている．図 3の陰影で示すように，10 地点

間の空間相関は 0.7 以上であることから，10

地点の平均を「里雪型」の降雪深量の指標と

して使用した．	

	

	

	 広域の循環場の解析には，NCEP-NCAR 再解

析データ（Kalnay	et	al.	1996），対流活動の

指標は，外向き長波放射量（ outgoing	

long-wave	 radiation:	 OLR ， Liebmann	 and	

Smith	1996）を用いた．AO 指数は，Thompson	

and	Wallace	(1998)に準拠している．大気の

熱源応答は，Watanabe	and	Kimoto(2000)によ

る線形傾圧モデルを用いて実験的に調べた．		

	

	
図 4：気象官署 10地点平均の冬期（12～2月）合
計降雪深量（実線，左軸）および AO指数（破線，
右軸）の時系列．黒（白）丸は多（少）雪年を示

す．Ueda et al. (2015)による． 
	

3	 多雪・少雪年における大気循環場	

	 図 4は気象官署 10 地点で平均した冬期（12

～2 月）の降雪深量の年々変動を示す．1980

年代の後半の急激な減少については，地球温

暖化に伴う冬期の気温上昇（Nakamura	and	Abe	

1998）の他に，アリューシャン低気圧の弱ま

りと連動した，日本付近における北西モンス

ーン気流の弱化との関係が指摘されている

（Nakamura	et	al.	2002）．このような 10 年

規模変動は，しばしばレジームシフトと関連

づけて論じられることが多い（ e.g.,	

Yasunaka	and	Hanawa	2003；	Watanabe	and	

Nitta	1999）．本研究の主眼は，雪の多寡を支

配する要因を探ることにあるので，これ以降

は，降雪深量の年々変動成分のみに着目する．	

	 同じ図4に示すAO指数（破線；負の値は極側

からの寒気の放出）と降雪深量の関係を見る

と，両者は負の相関関係（−0.43）にあり，寒

気の放出と降雪深量の増大の間には，一定の

連動性が認められる．しかしながら，有意水

準5％では棄却されため，本稿ではAO以外の寄

与として，ENSOの影響に着目する．	
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As for the influence of ENSO on the EAWM, Hong and
Li (2009) revealed that La-Niña related enhanced convec-
tion over the Asian Maritime Continent induces anomalous
anti-cyclonic (cyclonic) circulation to the east (west) of
120∘E, generating cold-air intrusion towards the subtrop-
ics. Sakai and Kawamura (2009) showed that intensified
wintertime tropical convection over the western Pacific
induces the anomalous cyclonic circulation accompanied
by cold-air intrusion over and around Japan that is cru-
cial factor for the anomalous snowfall in Japan. Recently,
Nan and Zhao (2012) revealed that extreme snow event
occurred over the central-eastern China in January 2008
is closely associated with confluence of the Asian atmo-
spheric cold source at the surface and low-level southerly
wind anomalies from the South Asia.

Despite these facts, our understanding of the fundamen-
tal controlling mechanisms for extreme snowfall as well
as modulation of the EAWM caused by the AO or ENSO
remained deficient especially for Japan. The aforemen-
tioned cyclonic circulation anomaly (Sakai and Kawa-
mura, 2009) emerging over Japan bears resemblance with
the typical atmospheric pattern relevant to the P-type.
However, to our knowledge, a direct analysis between the
heavy snowfall in the coastal region of the Sea of Japan
side and atmospheric teleconnection patterns has not been
performed until now. Therefore, we first identify the dom-
inant circulation pattern explaining the heavy snowfall in
the Sea of Japan side and then detect the source region of
the teleconnection.

2. Data and model

We used the wintertime 3-month (DJF) average of snow
depth data provided by the Japan Meteorological Agency
(JMA) for the period between 1979/1980 and 2011/2012.
The scope of this study is to shed light on the background
climatological conditions relevant to ENSO anomalies,
therefore we utilize DJF mean snow depth. To examine the
P-type snowfall, 10 meteorological observation stations
were utilized (Figure 1), which are located in the coastal
plains facing the Sea of Japan. Snow depth is defined as
accumulated increments of hourly snow depths. Shading
in Figure 1 shows the correlation coefficients between the
snow depths at each station against those averaged over
10 stations. The correlations are positive (>0.7) without
exception, suggesting that the mean value is a suitable
index for the P-type snowfall.

We also used the daily National Centers for
Environmental Prediction–National Center for Atmo-
spheric Research (NCEP–NCAR) reanalysis (Kalnay
et al., 1996) with a spatial resolution of 2.5∘ longi-
tude × 2.5∘ latitude for the period of 1979–2012.
The arctic oscillation index (AOI) is computed at the
Climate Prediction Center of the National Weather Ser-
vice by applying the methodology of Thompson and
Wallace (1998). The AOI is defined as the first lead-
ing mode from the EOF analysis of monthly mean
height anomalies at 1000 hPa. Details are found on the
CPC website (http://www.cpc.ncep.noaa.gov/products/

130E 135E 140E 145E

35N 

40N 

45N 

0.5 1.0

Akita

Sakata

Niigata
Takada

Toyama

Wajima

Kanazawa

Fukui
Tottori

Sea of Japan

Pacific Ocean

Fukaura

Figure 1. Spatial distributions of 10 meteorological observation sta-
tions. Shading denotes correlation coefficients between wintertime (DJF)
snowfall depths at the each station and those averaged over 10 stations.

precip/CWlink/daily_ao_index/ao_index.html). To exam-
ine the circulation in low latitudes, outgoing long wave
radiation (OLR; Liebmann and Smith, 1996) was utilized
in this study. To diagnose the atmospheric response to
specified heating, we used a spectral baroclinic model
based on primitive equations linearized about the observed
boreal winter (DJF) climatology derived from NCEP/
NCAR reanalysis. The linear baroclinic model (LBM)
is described by Watanabe and Kimoto (2000). It has 20
sigma levels with horizontal resolution of T42. The model
employs Del-forth horizontal diffusion, Raleigh friction,
and Newtonian thermal damping with an e-folding scale
at 1 day in the lower boundary layer and the uppermost
two levels and at 30 days elsewhere. The LBM is forced
with externally imposed heating and integrated towards
a steady state. We prescribe deep diabatic heating with
horizontal distributions based on observed precipitation.

3. Large-scale circulation in heavy and light snow
years

The year-to-year variation of snowfall averaged over the
10 observation stations is shown in Figure 2, exhibiting a
salient decrease in the snow depth during the latter half
of the 1980s, which is consistent with previous studies
(Suzuki, 2006). Nakamura and Abe (1998) attribute the
physical reasons to recent global warming, especially the
increase in the wintertime air temperature. Nakamura et al.
(2002) showed that decadal weakening of the Aleutian
Low emerged in the latter half of the 1980s, which explains

© 2014 The Authors. International Journal of Climatology published by John Wiley & Sons Ltd Int. J. Climatol. 35: 991–998 (2015)
on behalf of the Royal Meteorological Society.
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Figure 2. Time series of year-to-year variations of wintertime (DJF) snow depths (plain line) averaged over 10 observation stations and AOI (dashed
line). Filled (open) circles denote heavy (light) snow years. Negative AOI shows discharge of cold air mass from polar regions.

the reason for the decreased snowfall through the attenu-
ated wintertime northwesterlies across Japan.

Here, we should note caveat that the inter-annual vari-
ations include low-frequency component. In terms of the
decadal variation, Yasunaka and Hanawa (2003) showed
that regime shifts in Northern Hemisphere SST fields
occurred 1976/1977 and 1988/1989. The 1976/1977 tran-
sition has been extensively studied in view of the Pacific
decadal oscillation (PDO) (Trenberth, 1990; Graham,
1994). As for the 1988/1989 shift, Watanabe and Nitta
(1999) indicated that snow cover extent over the eastern
part of the Eurasian continent play a role as an ampli-
fier of the circulation changes. Despite these facts, our
comprehension of the fundamental controlling physical
mechanisms involved in the PDO and its linkage with the
modulation of EAWM remain deficient.

As for influence of large-scale circulations, relationship
between the AOI and the snowfall variations should be
taken into account. In this study, we use the AOI defined
by Thompson and Wallace (1998). Negative AOI indicate
discharge of cold air from the polar regions. At glance of
Figure 2, it is obvious that the AOI and snowfall variations
do not change in a coherent manner. Indeed the correlation
coefficient is−0.43, which is significant at 90% confidence
level. However, it also implicates that factors other than the
discharge of cold air mass from higher latitudes presum-
ably contribute to the anomalous snowfall.

It has been widely recognized that the El Niño-Southern
Oscillation (ENSO), varying year-to-year, directly affects
the climatic conditions around the neighbouring regions
to the western Pacific Ocean (Wang et al., 2000) and sub-
sequent snowfall variations in Japan. The examinations of
those processes are expected to provide primarily impor-
tant knowledge for the snowfall variations. Therefore, we

first investigate the difference of large-scale circulation
fields between excessive snow years and light snow
years. In our analysis, we chose 7 years from the top
(bottom) as heavy (light) snow years among 33 win-
tertime snow depths. On the basis of these criteria, the
years of 1979/1980, 1980/1981, 1983/1984, 1984/1985,
1985/1986, 2005/2006, and 2011/2012 are defined as
heavy snow years. The years of 1988/1989, 1989/1990,
1992/1993, 1996/1997, 1997/1998, 2006/2007, and 2008/
2009 are classified as light snow years.

The spatial distributions of anomalous atmospheric cir-
culations during heavy and light snowfall winters were
analysed. Figure 3(a) and (b) shows the composites for
the air temperature, horizontal winds, and stream func-
tion at 850 hPa; they were derived from the anomalies of
(a) 7 heavy snow years and (b) 7 light snow years from
the 33-year mean. The years of heavy snowfall are char-
acterized by enhancement of cold air intrusion from the
Northeast China towards Japan, which is accompanied
by acceleration of climatological northwesterlies appear-
ing over the western part of Japan. Negative anomalies of
stream function emerge over the western North Pacific to
the east of Japan, which is consistent with the intensifica-
tion of monsoonal northwesterlies. However, the years of
light snowfall are almost a mirror image of the heavy snow-
fall years, suggesting that the regulation of snowfall in the
coastal region of the Sea of Japan side is closely connected
with the variations of cold air intrusion from the Eurasian
continent embedded in the fluctuation of the Asian winter
monsoon.

It should be mentioned here that Sakai and
Kawamura (2009) derived the similar circulation patterns
to Figure 3, however, their obtained result is reflection
of the large-scale wintertime Asian monsoon activity.

© 2014 The Authors. International Journal of Climatology published by John Wiley & Sons Ltd Int. J. Climatol. 35: 991–998 (2015)
on behalf of the Royal Meteorological Society.



	 図5は多雪年と少雪年における850	hPaの循

環場と気温の偏差を示す．多雪年においては，

中国北東部から日本にかけて低温偏差（陰影）,	

および日本付近からその東海上にかけての低

気圧性循環の強化が確認される．少雪年は，

多雪年に対してほぼ鏡像の関係にあり，両者

の違いは，図5(c)に明瞭に確認される．	

	

図5：(a)多雪年（1979/1980, 1980/1981, 1983/1984, 
1984/1985, 1985/1986, 2005/2006, 2011/2012の
平均）および(b)少雪年（1988/1989, 1989/1990, 

1992/1993, 1996/1997, 1997/1998, 2006/2007, 
2008/2009の平均）の冬期（12～2月）における，
850 hPaの風（ベクトル，m s-1），流線関数（等値

線，単位は106 m2 s-1）および気温（カラー陰影，℃）

の，気候値からの偏差．気温偏差が有意水準5%で
有意な領域をカラーの太実線で示す．風ベクトル

は、有意水準5%で有意な地点を黒色で示す．(c)多
雪年と少雪年における風（矢印）と気温（等値線）

の差．緑色の陰影は両者の気温の差が有意水準5%
で有意な領域を示す．Ueda et al. (2015)による． 

	 このように，多雪年の冬期には，日本列島

がすっぽりと寒気に覆われるとともに，低圧

場の発現に伴い，西日本では北西モンスーン

気流が強化されている．見方を変えれば，日

本列島全体が強化された北西モンスーン気流

に覆われているわけではないので，前述の「山

雪型」で全てを説明することは難しい．むし

ろ，日本列島は全域にわたって低温偏差に包

まれているという特徴は，先に示した「里雪

型」と類似している．この結果は，解析の起

点とした日本海側での気象官署が，平野部に

立地していることとも整合的である．以上の

関係は，北西モンスーン気流の強化に関係す

る「山雪型」と低圧偏差に特徴付けられる「里

雪型」を内包しているとも言える．本稿では，

日本列島における雪の多寡と広域の循環場と

の関係を論じることを主目的としているため，

二つの型の全降雪深量に対する寄与の定量化

については，後続の研究を待ちたい．	

4	 熱帯域における熱源の影響	

	 前節の結果は，広域の冬季アジアモンスー

ンの強度を指標とした循環場の合成解析の結

果（Sakai	and	Kawamura	2009）とも一致して

いることから，日本の降雪深量と冬季東アジ

アモンスーン変動との間には，密接な関係が

あると言える．それでは，どのようなメカニ

ズムによって，図5のような大気循環場が形成

されるのであろうか．多雪年における熱帯の

対流活動を見ると（図6），フィリピン周辺の

西太平洋上で，平年に比べて対流活動が活発

になっている．この熱源に対する大気の応答

として，中国大陸南部の上空では高気圧性循

環偏差が見られる．この応答は，Kawamura	

(1998)によるラニーニャ時のプレモンスーン

期におけるアジア大陸上の松野(Matsuno	
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(a) 850UV, T, PSI              DJF              Heavy Snow

(b) 850UV, T, PSI              DJF                Light Snow

(c) 850UV, T DJF Heavy minus Light

Figure 3. Composite anomalies of wintertime (DJF) air temperature
(shading) and stream function (contours, 1.0× 106 m2 s−1) at 850 hPa
wind vectors (m s−1) for (a) heavy snow years and (b) light snow
years. Bold lines denote significant at 95% confidence level for the air
temperature. (c) Composite difference of 850 hPa winds and temperature
(contour, K) between heavy and light snow years. Black (Grey) vectors
denote that the difference of zonal and/or meridional wind component
is (not) significant at 95% confidence level. Shading indicates that the

temperature difference is significant at 95% confidence level.

As mentioned in the Introduction, snowfall variations
are regulated by the mountain-type snowfall relevant to
the large-scale wintertime Asian monsoon activity and
the plain-type snowfall pattern caused by local synoptic
disturbances. The separation of the mountain-type and
plain-type snowfall is beyond scope of this study, however,
the closer resemblance with Sakai and Kawamura (2009)
and our results suggest that the snowfall variations are
regulated largely by the large-scale circulation patterns in
which the local synoptic disturbance also contribute to the
anomalous snowfall. The lowest panel of Figure 3 shows
composite difference of temperature and winds between
heavy and light snow years with statistical significance at
95% confidential level (shading). The result clearly shows
that anomalous cyclonic circulation together with cold
air intrusion caused by enhance northwesterly monsoon
relevant to the EAWM is robust pattern for the snowy
conditions in Japan.

The DJF composite anomalies of OLR and stream func-
tion in the upper troposphere show some interesting dis-
tinctions between heavy and light snow years (Figure 4).
As for the heavy snow years, cyclonic circulation anoma-
lies can be seen in the vicinity of Japan. In contrast to
the stream function in the lower troposphere (Figure 3(a)),
the vertical stratification exhibits a barotropic structure,
which is indicative of the stationary Rossby wave. The
most notable indication in Figure 4(a) is that enhance-
ment of convection takes places over the tropical western
Pacific through the maritime continent together with the
appearance of anomalous anti-cyclonic circulation emerg-
ing over the southern part of China. As discussed by
Kawamura (1998), the anti-cyclonic circulation over the
Asian continent can be understood as a consequence of the
enhanced convection in the vicinity of the maritime conti-
nent and the resultant heat-induced atmospheric response
(Matsuno, 1966; Gill, 1980). The anomalous anti-cyclonic
circulation may be an important player in the generation of
cyclonic circulation seen over Japan as a vorticity source
for the emanation of northeastward propagating stationary
waves. The feature of the circulation anomaly regarding
the light snow years is not simply the opposite of heavy
snow years (Figure 4(b)). The anomalous anti-cyclonic cir-
culation over Japan is consistent with the decreased snow-
fall and warmer air temperature (Figure 3(b)), while con-
vective activity does not exhibit a salient anomaly in the
tropics.

A number of observational studies (Yeh and Gao, 1979;
Nitta, 1983; Yanai and Li, 1994; Ueda et al., 2003) have
recognized that the Tibetan Plateau plays an important
role in the establishment and maintenance of the Asian
summer monsoon as an elevated heat source. Those heat
sources have large impact on the Northern Hemispheric
climate through the emanation of stationary Rossby waves
(Zhou et al., 2009). During the anomalous snow event
occurred in January 2008 in the central-eastern China, Nan
and Zhao (2012) pointed out that positive diabatic heat-
ing <Q1> appears the most of the Asian hinterland, which
might have a role as the heat source for the emergence of
cyclonic circulation and ensuing southerly wind anomaly
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1966)・ギル(Gill	1980)型の熱源応答とも整

合的である．なお，日本付近を広く覆う負の

流線関数偏差（低気圧性循環偏差）は，先の

高気圧性循環偏差の北東側に位置しているこ

とから，中国大陸南部の渦度を起源とした定

常ロスビー波の北東方向への伝播と考えられ

る．	

	

図 6：多雪年の冬期（12～2 月）における熱帯の対

流活動（OLR，陰影）と 300	hPa の流線関数（等値

線，単位は 106	m2	s-1）の，気候値からの偏差．Ueda	

et	al.	(2015)による．	

	

	 上記の仮説は，夏季における西太平洋起源

のテレコネクション（PJパターン；Nitta	1987）

とは異なる挙動を示しているため，その発現

メカニズムを調べるために，線形傾圧モデル

（Watanabe	and	Kimoto	2000）を用いて，熱

源応答実験を行った．図7は冬季の気候条件下

で，東南アジア域に熱源を置いた場合の，大

気の熱源応答の鉛直構造を示す．対流圏下層

（850	hPa）では熱源の西側に，松野・ギル型

のロスビー応答の結果として，低気圧性偏差

が生成されている．この低気圧性偏差は，対

流圏中層（500	hPa）では不明瞭になり，上層

では東西方向に拡張した高気圧性偏差となっ

ている．このような鉛直構造は，熱源に対す

る傾圧ロスビー応答として解釈され，先行研

究とも整合的である（Kawamura	1998）．日本

付近に目を転ずると，対流圏下層から上層に

かけて順圧的な低気圧性偏差が確認される．

このことは，定常ロスビー波が順圧的な構造

を持っていることと矛盾しない．つまり，日

本付近の低圧偏差は，熱帯域における熱減応

答に伴うアジア大陸上の高気圧性偏差を起源

とした，定常ロスビー応答の結果として解釈

できる．	

	

図7：熱帯の孤立熱源(赤丸，10°N, 100°Eに中心)
に対する大気の応答． (a) 300 hPa，(b) 500 hPa，
(c) 850 hPaにおける流線関数（単位：106 m2 s-1）

を示す．(c)では標高1500 m以上の領域を白色で示
す．Ueda et al. (2015)による．線形傾圧モデルの
詳細については, Watanabe and Kimoto（2000）
を参照. なお，モデルの基本場には 1980~2009 年
の冬季 30 年気候値を用い，鉛直シグマ座標でσ= 
0.45の高度に最大加熱率を持ち, 水平方向に 20° 
×20°の広がりを持つ円形の熱源を与えた．  

	

	 図7で見られた，熱帯との関係を定量的に見

るために，日本付近の低気圧性偏差を生み出

す，熱源の位置の特定を試みた．図8に示すよ

うに，冬季の気候値に対しては，東南アジア

から西太平洋上に熱源を置いた場合，日本付

近は低気圧性偏差が強化されることがわかる．
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(a) OLR, 300PSI  

(b) OLR, 300PSI  DJF

DJF Heavy Snow

Light Snow

Figure 4. Composite anomalies of wintertime (DJF) OLR (shading with thin contours) and stream function (bold contours) at 300 hPa for (a) heavy
snow years and (b) light snow years.

towards the snow disaster regions. The anomalous winter-
time <Q1> is consistent with large inter-annual variability
over the Tibetan Plateau (Zhao and Chen, 2001), therefore,
we examine the heating field during heavy and light snow
years in Japan.

To examine more quantitatively the heating field relevant
to the heavy and light snow years in Japan, we computed
atmospheric heat budgets by use of the thermodynamic
equations (Yanai et al., 1973):

!T
!t

= −v · ∇T + "
(

RT
cpp

− !T
!p

)
+

Q1

cp
(1)

where T is temperature; v, the horizontal wind; ", the
vertical p-velocity; R, the gas constant; cp the specific heat
for the dry air; and p, the pressure. Q1 is called apparent
heat source. As shown by Yanai et al. (1973), vertically
integrating Eq. (1) from tropopause pressure PT to the

surface pressure Ps, we obtain

⟨Q1⟩ = ⟨QR⟩ + LcP + S (2)

where

⟨⟩ = 1
g∫

Ps

PT

() dp, (3)

Lc, P, S, QR, and g are respectively the latent heat of
condensation, the precipitation rate, the sensible heat flux,
radiative heating rate, and the acceleration of gravity.

Figure 5 shows the composite anomalies of vertically
integrated Q1 during heavy and light snow years. At
glance of this figure, one may notice that overall patterns
have considerable resemblance with the OLR anomalies
(Figure 4), implicating that enhanced convection in the
vicinity of the Philippines during the heavy snow years
are primarily important in the heating fields. The reverse
is true for the light years that convective activity is much
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(a) 〈Q1〉 DJF

(b) 〈Q1〉

Heavy Snow

DJF Light Snow

Figure 5. Composite anomalies of wintertime (DJF) vertically integrated
diabatic heating ⟨Q1⟩ for heavy snow years (upper panel) and light snow

years (lower panel).

suppressed over and around the Asian Maritime Con-
tinent. These results are indicative of strong impact of
tropical heat source for the snowfall variations in Japan
exhibiting different nature of positive <Q1> covered over
the Asian continent seen in excessive snow event in the
central-eastern China during January 2008 (Nan and Zhao,
2012).

4. Detection of key heat source for the snowy-type
teleconnection

In the previous section, the diagnosis of heavy snow
years shows that the enhanced tropical convection plays
a crucial role in the formation of cyclonic anomalies
around Japan. To elucidate the key domain of the afore-
mentioned snowy-type teleconnection, we conducted 33
sensitivity experiments by prescribing an idealized heat
source in the LBM. The imposed heat source exhibits a
round shape with a spread of 20∘ longitude by 20∘ lat-
itude, which has a heating maximum at the center of
the circle. The heating has a deep vertical structure that
peaks at∼400 hPa (! = 0.45), where the maximum heat-
ing rate is 2.0 K day−1. The LBM is integrated for 20
days. The response at day 15 is analysed when the model
reaches a quasi-steady state. The nested background state
is the seasonal mean climatology averaged from December
through February, which is derived from the NCEP/NCAR
reanalysis.

Figure 6 shows the three-dimensional structure of
streamfunction responses to the anomalous tropical heat-
ing centered on 10∘N, 100∘E. In the lower troposphere

(a) 300PSI

(b) 500PSI

(c) 850PSI

106 [m2 s-1]

Figure 6. Three-dimensional structure of atmospheric response to a pre-
scribed heating centered around 10∘N, 100∘E (filled circle) at 15 days.
Plotted are streamfunction (contour intervals: 1.0× 106 m2 s−1) at (a) 300
hPa, (b) 500 hPa, and (c) 850 hPa. The Tibetan plateau at an altitudes

above 1,500 meters is masked out in (c).

(850 hPa), cyclonic circulation emerges over the Bay
of Bengal towards the Arabian Sea to the northwest
of the imposed heating, while anti-cyclonic circulation
appears in the Southern Hemisphere. These atmospheric
responses to the anomalous heating are consistent with
the Matsuno–Gill pattern.

In an experiment conducted by Gill (1980), neither the
responses in the extratropics nor those in the upper tropo-
sphere were discussed; therefore, we extended the region
in three dimensions to include higher latitudes. In contrast

© 2014 The Authors. International Journal of Climatology published by John Wiley & Sons Ltd Int. J. Climatol. 35: 991–998 (2015)
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この関係は，夏におけるPJパターンとは異な

るが，その違いは背景場（気候場）の差異に

帰着する．	

	

図 8：日本付近(110°-150°E	，30°-45°N)の 500	

hPa の流線関数偏差を引き起こす,各グリッドの熱

源の寄与．負の値（暖色系）は低気圧性の偏差が

熱源応答によって強化されることを示す．Ueda	et	

al.	(2015)による．	

	

5	 おわりに	

	 エルニーニョ現象が発達した冬季の日本付

近は，暖冬傾向になることが統計的に知られ

ている．本研究では，ラニーニャ現象（西太

平洋の高水温偏差と対流活発化）に伴う大気

の熱源応答（テレコネクション）によって，

日本付近に低気圧性の循環場が強化されるこ

と，さらにその低圧場に向かって，ユーラシ

ア大陸から冷たい北西モンスーン気流が日本

付近に流入することが，日本海側を中心とし

た豪雪の要因の一つであることを，解析的・

実験的に明らかにした．	

	 我々が得た結果は，3ヶ月という長期的な気

候偏差を作り出す気候要素の一つとして，長

期のメモリを持つ熱帯域の海水温偏差とそれ

に起因する対流活発化の影響が少なくないこ

とを示している．近年，高緯度からの影響に

関して，北極域の海氷変動の寄与が指摘され

ている（Mori	et	al.	2014）．言うまでもなく，

日本は，中緯度に位置しているため，低緯度

と高緯度の影響を考慮する必要がある．私見

ではあるが，熱帯起源の循環場の変調は，気

候メモリが長い海洋変動に起因しているので，

季節平均といった気候偏差場の理解には向い

ている．降雪深量の年々変動の実態としては，

このような熱帯起源の気候偏差場の上に，北

極振動や中高緯度からの定常波などの伝播が，

間欠的な強制力として重なることにより，日

本の特定の場所および時期において，局所的

な豪雪という形で，極端現象が発生するので

はないかと考えている．今後は，両者の関係

を定量的に論じる必要があろう．	

	 最後に，21世紀に入ってから，多雪が多く

なっているのは何故かという質問をよく受け

る．確かに，気象庁が命名した平成18年豪雪

の他に，平成23年の北陸・山陰豪雪，平成24

年の北海道豪雪，平成25年の東北豪雪，平成

26年の関東甲信豪雪など，地域や年によって

異なるものの，多雪年が連続している．平成

26年の多雪は，南岸低気圧によるものなので，

本研究の解析対象から外すとしても，平成18

年（2006年）から続く多雪傾向と熱帯域の気

候変動との関係を説明する必要がある．太平

洋 十 年 規 模 変 動 （ Pacific	 Decadal	

Oscillation:	PDO）の空間構造と時系列を見

ると，2000年代はラニーニャ現象発生時に現

れやすいパターンが続いており，このことが，

近年の日本付近の多雪と関係している可能性

が高い．このような関係をより詳細に調べる

ためには，降雪深量データを1979年以前まで

アーカイブし，数十年規模の，より長い時間

スケールでの検証が必要である．人々の暮ら

しや生命に直結する降雪変動に関する基礎研

究は，年々変動の理解のみならず，温暖化予

測にも資することが期待されており，今後も

様々な分野の専門家による多角的な研究が期

待される．	
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to the lower troposphere, the upper troposphere exhibits
a different response. In Figure 6(a), anti-cyclonic circula-
tion is recognizable at 200 hPa centered on the north of the
Indian subcontinent. The direct baroclinic Rossby wave
response to the imposed heating is the physical reason
for the pair of the low-level cyclonic circulation and the
upper-level anti-cyclonic circulation (Gill, 1980; Kawa-
mura, 1998).

As for the wave pattern in the extratropics, cyclonic
circulation can be seen throughout the troposphere. The
vorticity source embedded in south Asia, caused by
the heat-induced baroclinic Rossby wave response, is
ascribable to the wave trains towards Japan. In summary,
the LBM shows good performance for the atmospheric
response to the prescribed heating anomaly.

We conducted sensitivity experiments to elucidate the
regionally different contribution of the tropical heat source
to the anomalous mid-tropospheric cyclonic circulation
around Japan during the heavy snow conditions in the
Sea of Japan side (Figure 4(a)). Figure 7 shows the con-
tribution of idealized grid heating to the development of
the anomalous cyclonic circulation over Japan. The plot-
ted values of each grid are the regional mean of the
stream function at 500 hPa averaged over 110∘–150∘E,
30∘–45∘N, corresponding to the same individual heating
anomaly. The largest contribution can be seen over the
maritime continent and its neighbouring regions, which
is consistent with the enhanced convection during heavy
snow years (Figure 4(a)), with the exception of the vicin-
ity of Philippines over the western Pacific. The summer-
time heat-induced response to tropical heating is known as
the Pacific-Japan (P–J) pattern, which exhibits enhance-
ment of convection to the east of Philippines and subse-
quent development of anti-cyclonic circulation over Japan
(Nitta, 1987; Kosaka and Nakamura, 2006). In com-
parison with the summertime P–J pattern, the winter-
time teleconnection is characterized by the low-pressure
anomalies emerging over Japan. These differences may
be ascribed to the background base flow as well as the

westward shift of the convection around the maritime con-
tinent to the eastern Indian Ocean.

5. Summary

The aim of this study was to explain the general circu-
lation pattern of anomalous wintertime heavy snow in
Japan and detect the vorticity source for the wave trains.
Our results illustrate that the heavy snowfall over the
coastal plains facing the Sea of Japan is characterized by
the appearance of cyclonic circulation together with cold
air intrusion from the Eurasian continent. In the tropics,
the convection is significantly enhanced over the western
Pacific through the Eastern Indian Ocean centered on the
Philippines. The enhanced convection and resultant baro-
clinic Rossby wave response give rise to the emergence
of anti-cyclonic circulation over the eastern part of China.
It is conceivable that the anomalous barotropic cyclonic
circulation appearing over Japan is closely connected with
the vorticity source in relevance with the anti-cyclonic
circulation. Namely, injecting the convection-induced
perturbation into the westerly jet over the eastern part of
China is an important process for the emergence of the
cyclonic circulation during the anomalous snowy winter
as the vorticity source for the propagation of the stationary
Rossby wave towards Japan.

In this study, the key region of the tropical heat source
for the anomalous cyclonic circulation over Japan was
examined on the basis of idealized LBM experiments.
When we prescribe the wintertime climatological back-
ground flow in the model, the anomalous heat sources in
the maritime continent and adjacent oceans induce the
anti-cyclonic circulation over the eastern part of China
and ensuing cyclonic circulation over Japan. The former
is caused by the direct baroclinic Rossby wave response
to the tropical forcing, and the latter might be caused by
the eastward propagation of the stationary Rossby wave
relevant to the vorticity source of the aforementioned
anti-cyclonic anomalies.

The results obtained in this study include the effect of
other teleconnections, such as the AO accompanied by
cold air outbreak from the Arctic Sea (Hori et al., 2011).
Recent studies have discussed whether the AO affects the
modulation of snowfall in Japan. Kawamura and Oga-
sawara (2007) revealed that there is no clear relationship
between the AO index and excessive snowfall in Japan in
the last 50 years, which requires an alternative physical
process for the modulation of the Asian winter monsoon,
including Japan. The duration of tropical convection rel-
evant to the ENSO cycle tends to be longer than that of
teleconnection in the atmosphere, which is beneficial for
the understanding of the seasonally snowy winter in Japan
associated with the intensified winter Asian monsoon.
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