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北半球冬季における海洋大陸周辺の対流活動変動からの遠隔影響 

＊関澤 偲温，中村 尚，小坂 優 

（東京大学 先端科学技術研究センター） 

 

1. はじめに 

熱帯の海面水温（SST）変動は積雲対流活動の

変動を強制し，準停滞性ロスビー波の励起と伝播

を通して，中高緯度の大気循環をも変化させる

（Hoskins and Karoly, 1981; Alexander et al., 2002な

ど）。特に，エルニーニョ・南方振動（ENSO）は

熱帯において最も支配的な大気海洋結合変動で

あり，図 1 のように海洋大陸と中部赤道太平洋と

に極大をもつダイポール型の対流活動偏差を伴

う。この対流活動偏差と対応して，熱帯から亜熱

帯にかけての松野–ギル応答的な赤道対称な循環

偏差（Matsuno, 1966; Gill, 1980）だけでなく，中

高緯度にも循環偏差がみられる。熱帯から中高緯

度への遠隔影響は，単なる準停滞性ロスビー波の

伝播ではなく，背景場の東西非対称性などに由来

する大気の内部変動モードに関連した特定の循

環偏差パターン（テレコネクションパターン）を

示しやすいことが知られている（Trenberth et al., 

1998 など）。実際，図 1 においても，そのような

大気の内部変動パターンである太平洋－北米

（PNA）パターン（Horel and Wallace, 1981）や，

西太平洋（WP）パターン（Wallace and Gutzler, 1981）

に類似する循環偏差が現れている。 

このような熱帯の対流活動変動に強制された

中高緯度の大気循環の変化は，気温や降水量の偏

差を形成する。特に，冬季東アジアの気候に対し

ては，海洋大陸周辺の対流活動偏差が重要である

ことが知られている（Ueda et al., 2015 など）。エ

ルニーニョ（ラニーニャ）が発生している時のよ

うに海洋大陸周辺で対流活動が平年よりも不活

発（活発）な時には，日本を含む東アジアでは平

年に比べて高温（低温）となる傾向がある（前田，

2013）。このように，熱帯の SST 変動は中高緯度

の季節予測における重要な根拠となっている。 

しかしながら，北半球冬季の海洋大陸周辺は，

対流活動と直下の SST 偏差との相関が他の季節

や地域と比べて弱いことが知られている（Wu and 

Kirtman, 2007; Kumar et al., 2013 など）。したがっ

て，海洋大陸周辺では熱帯 SST 変動に強制されな

い季節平均的な対流活動変動が卓越している可

能性がある。もし，そのような変動が存在すれば，

冬季東アジアの天候にも影響を与えるかもしれ

ない。 

北半球冬季（南半球夏季）において海洋大陸付

近の対流活動の極大はオーストラリア北部（NAus）

にまで南下し，夏季オーストラリアモンスーン

（AUSM）を形成する（Meehl, 1987）。AUSM は

NAus 周辺において貿易風が反転し，西風が卓越

する期間として特徴づけられ，一般に 12 月下旬

頃に開始し 3 月初旬頃に終息する（Suppiah, 1992; 

Kajikawa et al., 2010 など）。

Hendon et al. (2012) はNAus

における季節平均降水量の

予測精度がAUSMの開始と

ともに悪化することに着目

し，モンスーン期の降水量

が ENSO をはじめとする熱

帯 SST 変動と強い相関をも

たないことを示した。この

ことは，NAus のモンスーン
図 1：ENSO 指数に回帰した DJF 平均降水量偏差と 200 hPa 流線関数偏差

（Alexander et al., 2002 の Fig.4 に加筆）。 
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期の降水量に内部変動が卓越することを示唆す

る。 

そこで，本研究では，熱帯の対流活動の経年変

動に対する，SST 変動に相関する成分と無相関な

成分とからの寄与を，観測データに基づいて定量

的に評価した。また，熱帯 SST 変動と無相関な対

流活動変動が AUSM の季節平均的な強弱の経年

変動を起源とすることを示し，その遠隔影響につ

いても調査した。なお，AUSM の中心的な期間で

ある 1～2 月（JF）を解析対象とした。 

 

2. 熱帯の対流活動変動の分離 

1975～2918 年の JF 平均外向き長波放射（OLR）

〔NOAA interpolated OLR〕の経年変動を，以下の

統計的手法を用いて，熱帯 SST 変動に相関する成

分と無相関な成分とに分離した（Sekizawa et al., 

2018）。まず，20°S～20°N の 12～2 月（DJF）平

均 SST 偏差〔HadISST〕に対して経験的直交関数

展開を行うことで，上位 5 モードの主成分（PC）

時系列を得る。次に，JF 平均 OLR 偏差をこれら

5 つの PC 時系列に回帰し，回帰偏差と PC 時系列

とから再構築される OLR 変動を，ここでは熱帯

SST 変動に相関する成分として定義する。最後に，

もとの OLR 変動から熱帯 SST 変動に相関する成

分を取り除いたものを，熱帯 SST 変動に無相関な

成分と定義する。 

このようにして得られた JF 平均 OLR の経年変

動の標準偏差を示したものが図 2 である。分離を

行う前の標準偏差には，中部赤道太平洋，海洋大

陸の北半球側（南シナ海やフィリピン周辺）と南

半球側（NAus 周辺）に 3 つの明瞭な極大がみら

れる（図 2–a）。このうち，中部赤道太平洋と海洋

大陸の北半球側の極大は，ほとんど熱帯 SST 変動

に相関する成分によって説明される（図 2–b）。こ

れには ENSO からの影響が大きく，図 1 の降水量

偏差の分布ともよく合っている。一方，海洋大陸

の南半球側の極大は，ほとんど SST 変動に無相関

な成分によって説明され，NAus の陸域を中心に

大きな標準偏差をもつ。このように，熱帯 SST 変

動に無相関な対流活動変動は NAus 周辺で最大と

なっており，この結果は AUSM の内部変動の存在

を強く示唆するものである。 

なお，大規模アンサンブル AGCM 実験データ

d4PDF の過去再現実験（100 メンバー）を用いて

JF 平均 OLR の経年変動をアンサンブル平均の変

動（SST 相関成分に対応）とメンバー間のバラつ

きの変動（SST 無相関成分に対応）とに分解した

解析，および，GFDL AM 2.1 を用いた SST を気候

値に固定した AGCM 実験から得られた JF 平均

OLR の経年変動（SST 無相関成分に対応）におい

ても同様の結果が得られたことから，上の解析手

法とそれを用いた結果の妥当性が確認される（図

省略）。 

 

3. AUSM の経年変動とテレコネクション 

本研究では，NAus に位置する 9 つの観測点で

平均した 1958～2019 年の JF 平均降水量を AUSM

指数として定義し，AUSM の季節平均的な活動度

の指標として使用した。前述の結果と整合して，

DJF 平均 Niño3.4 SST との相関係数は−0.25 であり

弱い負相関があるものの，信頼水準 95%で有意で

はなかった。以降の解析では，AUSM 指数をその

まま用いたが，AUSM 指数から Niño3.4 SST に相

関する成分を除去してから同じ解析を行っても

結果がほとんど変わらないことを確認している。

図 3–a に AUSM 指数に回帰した JF 平均の降水量

図 2：(a) JF 平均 OLR 標準偏差。および，このうち

(b) 熱帯 SST 変動と相関する成分と (c) 熱帯 SST

変動と無相関な成分の標準偏差。 
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および 10 m 風偏差〔JRA-55〕を示す。NAus に局

在する強い正の降水量偏差や気候値のモンスー

ン循環と重なる低気圧性の風偏差から，AUSM 活

発時に AUSM に伴う下層循環や降水がローカル

に強化されることがわかる。これらの結果は，

AUSM 指数の経年変動が，AUSM の季節平均的な

強弱の経年変動を反映しており，AUSM の内部変

動を捉えていることを示す。 

AUSM 指数に回帰した 500 hPa 高度偏差には，

極東域に WP パターンに類似する南北ダイポール

型の偏差パターンが明瞭にみられる（図 3–b）。

WP パターンは冬季東アジアモンスーンを変調さ

せることで知られる（Takaya and Nakamura, 2013; 

Tanaka et al., 2016）。実際，日本の東に広がる低気

圧偏差は地表付近においても同様にみられ，この

西縁にあたる東アジアでは北西季節風の強化が

みられる（図省略）。図 4–a は JF 平均 500 hPa 高

度場の経年変動のうち AUSM 指数と連動する分

散の割合を各点ごとに評価したものである。この

値は北西太平洋において特に大きく，最大で約

25％が AUSM 変動と関連する。これは，Niño3.4 

SST に基づいて同様の計算を行った場合の極東域

の分散寄与率と比較しても大きい（図 4–b）。ENSO

に伴う分散寄与率は，熱帯域と，PNA パターン的

な循環偏差を反映して北東太平洋などで大きい。

なお，この WP パターン的な循環偏差は，Watanabe 

and Kimoto (2000) の線形傾圧モデル（LBM）に，

背景場として JF 平均気候値を与え，熱強制とし

て非断熱加熱の回帰偏差を NAus 周辺のみに与え

た実験においても，その定常応答としてよく再現

された（図省略）。 

この赤道を越えて生じるテレコネクションの

メカニズムを調査するため，Sardeshmukh and 

Hoskins (1988) に基づくロスビー波源の解析を行

った。ロスビー波源は発散風 �� による絶対渦度

 �� のフラックス収束，すなわち， 

図 3：AUSM 指数に回帰した (a) JF 平均の降水量偏差（等値線；±0.3, 0.6, … mm/day）および 10 m 風偏

差（矢印）と，(b) JF 平均の 500 hPa ジオポテンシャル高度偏差（等値線；±3, 6, … m）。(a)と(b)の陰影は

それぞれ降水量偏差と高度偏差が 95%信頼水準を超える領域。(b)の極東域にある 2 つの点は，Wallace and 

Gutzler (1981) において WP パターンの指数の作成に用いられる点である。 

図 4：JF 平均の 500 hPa ジオポテンシャル高度の経年変動のうち，(a) AUSM 指数の経年変動に伴う分散寄

与率，(b) Niño3.4 SST の経年変動に伴う分散寄与率。 
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として与えられる。右辺は，左辺を気候値  ∙ � まわ

りの小さな偏差  ∙ � に対して線形分解したもので，

第 1 項は発散偏差による気候値の絶対渦度の伸縮

を，第 2 項は気候値の絶対渦度の発散風偏差によ

る移流を表す。第 3 項および第 4 項は，気候値の

発散風に関連する項である。200 hPa におけるロ

スビー波源の第 1 項と第 2 項の分布を図 5–a, b に

示す。日本の東の正渦度偏差の上流にあたる中国

～日本上空には，収束偏差と対応して，正の渦度

源がみられる。一方，華南の負渦度偏差付近では，

気候値の強い渦度勾配を横切る発散風偏差によ

る移流によって，負の渦度源がみられる。これら

の渦度源を形成する発散風偏差は，海洋大陸付近

で東西平均した緯度－高度断面図（図 5–c）より， 

AUSM の強化に伴う海洋大陸上の子午面循環の

強化と関連することが分かる。したがって，NAus

からの対流圏上層の発散風が，赤道を越えて東ア

ジア上空に達する際に強い渦度勾配を伴う亜熱

帯ジェット気流を横切りつつ収束することによ

り，ロスビー波が励起されることが示唆される。

以上のようなロスビー波源の分布や子午面循環

の強化は，LBM 実験においてもみられた（図省略）。 

 

4. 東アジアの気温や降水量との関係 

図 6–a は AUSM 指数に回帰した地表気温偏差

〔陸上：APHRO Temp，海上：JRA-55〕を示し，

比較のため Niño3.4 SST への回帰偏差（符号反転）

も図 6–b に示す。AUSM が平年より強い年には，

北西季節風の強化に伴って，朝鮮半島～西日本を

中心に有意な低温偏差がみられる。気温偏差の分

布はラニーニャに対応するものとよく似ており，

振幅もそれと同程度か少し弱いくらいである。気

温と同様に，図 7–a に AUSM 指数に回帰した降水

量偏差〔陸上：APHRODITE，海上：JRA-55〕を，

比較のため Niño3.4 SST への回帰偏差（符号反転）

を図 7–b に示す。AUSM が平年より強い年には，

強化された子午面循環の下降流域にあたる（図 5–

c），華南～東シナ海～本州南岸にかけて少雨偏差

がみられる。一方で，日本海側の地域には多雨（多

雪）偏差がみられ，北西季節風の強化と整合的で

ある。降水量偏差の分布はラニーニャに対応する

ものといくらか似ているが，日本付近での北西季

図 5：(a, b) AUSM 指数に回帰した JF 平均の 200 hPa ロスビー波源偏差のうち，本文中の式における (a) 第

1 項および (b) 第 2 項（陰影）。黒の等値線は 200 hPa 渦度偏差を示し，実線（破線）が正（負）偏差を表

す。赤や青の等値線は，(a) 発散偏差，(b) 気候平均の絶対渦度を示し，赤線（青線）が正（負）偏差を表す。

(c) 105～135°E で平均した渦度偏差（陰影），発散風偏差（矢印），気候平均の東西風（等値線）の高度－緯

度断面。 
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節風の強化との整合性という点では，AUSM に伴

う降水量偏差のほうがより明瞭である。図 7–b に

おいて日本海側で少雨（少雪）偏差がみられるこ

とは，経験的に知られているラニーニャ発生時の

冬の天候の傾向とは異なるが，これは JF 平均を

対象としているからであり，DJF 平均に対して同

様の図を描くと多雨（多雪）偏差が現れる（図省

略）。 

 

5. まとめ 

ENSO に代表される熱帯 SST 変動に伴う対流活

動変動は，中高緯度の大気循環にも影響し季節予

測可能性を与える。しかし，熱帯の対流活動変動

は SST 変動のみによってもたらされるわけでは

ない。本研究は，統計的手法を用いて JF 平均 OLR

の経年変動を SST 変動に相関する成分と無相関

な成分とに分離した（図 2）。その結果，後者が

NAus 周辺で最大となり，その起源が AUSM の内

部変動に由来するモンスーンの季節平均的な強

弱の経年変動であることが明らかになった。 

また，AUSM 変動に伴う中高緯度への遠隔影響

について調査したところ，海洋大陸から北西太平

洋への波列パターンが明瞭にみられ（図省略），

極東域に WP パターン的な偏差場が形成されるこ

とが分かった（図 3–b）。この WP パターン的な偏

差場を通して，AUSM 変動は冬季東アジアの気候

図 6：JF 平均の地表気温の (a) AUSM 指数への回帰偏差，(b) Niño3.4 SST への回帰偏差。ただし，(b)で

はラニーニャ時の偏差と対応するように符号を反転している。点描は 90%の信頼水準を超える領域。 

図 7：JF 平均の降水量の (a) AUSM 指数への回帰偏差，(b) Niño3.4 SST への回帰偏差。ただし，(b)では

ラニーニャ時の偏差と対応するように符号を反転している。点描は 90%の信頼水準を超える領域。 
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とも関連する。AUSM が平年より活発な年には冬

季東アジアモンスーンが強く，朝鮮半島から日本

付近には低温傾向が，華南から日本の南岸にかけ

ては少雨傾向が，東北から北陸の日本海側の地域

では多雨（多雪）傾向がみられた（図 6–a，7–a）。

以上の結果は，AUSM 変動が遠隔影響を通して冬

季東アジアの季節予測可能性を制限する可能性

を示唆するものである。 

このような赤道を越えたテレコネクションは， 

NAus 付近で上昇し，東アジア付近で下降する海

洋大陸上の子午面循環が AUSM 変動に伴って変

調することによりもたらされうる。強い AUSM に

伴って対流圏上層で NAus からの北向きの発散風

偏差が生じ，これが赤道を越えて東アジア上空に

達する際に，強い絶対渦度勾配を伴う亜熱帯ジェ

ット気流を横切りつつ収束する過程で，北半球側

においてロスビー波が励起されると考えられる。 
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