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1. はじめに 

夏季アジアジェットに沿って伝播するロスビー

波は，ジェット出口付近に位置する日本付近におい

て高い頻度で砕波し（例えば Postel and Hitchman 

1999），その頻度は夏季日本の気温偏差と関連する

（Takemura et al. 2020）．Takemura et al.（2020）は，

エルニーニョ・南方振動（ENSO）が，日本付近にお

ける砕波頻度の年々変動に及ぼす影響とそのメカ

ニズムを示した．ENSOに伴う熱帯域の降水偏差が

アジアジェットの変動に及ぼす影響については，Lu 

et al.（2006）やDing et al.（2011）でも指摘されてい

る．これら先行研究の結果より，ENSOに関連する

大気海洋の予測誤差もまた，アジアジェットの季節

予測に影響を及ぼす可能性が考えられる．日本付近

での砕波頻度は，アジアジェット減速場（以下，ジ

ェット減速場）と密接に関連することが指摘されて

おり（Takemura et al. 2021），季節スケールでジェッ

ト減速場を精度良く予測することは，夏季日本付近

における気温偏差の季節予測の改善に資すること

が期待される．本研究では，ジェット減速場の季節

予測可能性を，気象庁の季節予報ハインドキャスト

データを用いて評価した． 

 

2. 使用データと解析手法 

大気循環場データとして気象庁 55 年長期再解析

データ（JRA-55，Kobayashi et al. 2015），海面水温（SST）

のデータとしてCOBE-SST（Ishii et al. 2005）の月平

均値を用いた．これらのデータの対象期間は，1958

～2018年の 7～8月である．気候値は 1981～2010年

の 30年平均値で定義した． 

7～8月平均のジェット減速場の予測可能性，及び

予測誤差と関連する海面水温や大気循環場を調べ

るために，気象庁現業季節予報アンサンブル予報シ

ステム（JMA/MRI-CPS2; Takaya et al. 2018）のハイ

ンドキャストデータの月平均値を用いた．予測期間

は初期値翌月以降の 7か月間，アンサンブルメンバ

ー数は毎月 10メンバー，対象期間は 1979～2018年

の 40年間である． 

ジェット減速場は，200hPa高度の北側 15oと南側

15o間での差（以下，高度差）で定義した．月平均の

高度差は，北半球中高緯度では一般的に負の値をと

り，西風ジェットが強い領域ではより小さな値を，

ジェット出口付近を含む西風ジェットが弱い領域

では大きな（ゼロに近い）値となる． 

 

3. 解析結果 

3.1. ジェット減速場の年々変動 

第 1 図(a)に 7～8 月平均の高度差の標準偏差を，

同図(b)には帯状平均で規格化した標準偏差の分布

を示す．チベット高気圧（第 1図の 12,500m等値線

を参照）の東側にあたるアジアジェット出口付近で

は，高度差の年々変動が同緯度帯の他の経度と比べ

て大きい．そこで以下では，日本付近での砕波頻度

と最も高い相関が確認された日本の南（25o–35oN, 

120o–160oE; 第 1 図の赤破線枠）で領域平均した高

度差（以下，dZ200）に着目する． 

 

 

第 1 図 7～8 月で平均した 200hPa 高度差の，(a)気候

値を定義した期間における標準偏差（単位: m）及び

(b)標準偏差の帯状平均で規格化した値．等値線は 7

～8月で平均した 200hPa高度の気候値．赤破線枠域

は dZ200の評価領域（25o–35oN, 120o–160oE）を表す． 

 

3.2. ジェット減速場の予測精度 

第 2 図に，1～6 月初期値における 7～8 月平均

dZ200の経年変化を示す．アンサンブル平均値（青

線）を JRA-55（黒線）と比較すると，どの初期値の

予測においても dZ200 の経年変動が概ね予測でき

ているが，1994年や 2010年をはじめとする特定の

年には大きな予測誤差を示している．アンサンブル 



 

 

  

  

  

第 2図 7～8月で平均した dZ200（単位: m）の，1979～2018年の期間における経年変化．黒線は JRA-55，青線はア

ンサンブル平均，青色のエラーバーはアンサンブルスプレッドを示す．(a)は 1月，(b)は 2月，(c)は 3月，(d)は 4月，

(e)は 5月，(f)は 6月の初期値における予測を表す． 

 

スプレッドは 1月から 6月にかけて減少し（青色の

エラーバー），リードタイムが短いほど予測可能性

が高い傾向を示している． 

dZ200の予測精度を定量的に評価するために，以

下に示す 3つの指標を用いた． 

〇 予測誤差 

 

𝐹𝑖はアンサンブル平均予測値，𝐴𝑖は JRA-55を表す． 

〇 2乗平均平方根誤差（RMSE） 

 

𝑛は対象年数（40年）を表す． 

〇 最大予測可能性√𝑅（以下，分散比; Sugi et al. 1997） 

 

 

 

 

𝑁2はノイズの分散，𝜎2はアンサンブル平均の不偏

分散，𝑆2はシグナルの分散であり，𝑚はアンサンブ

ルメンバー数（10メンバー），𝐹𝑖,𝑗は各メンバーの予

測値，𝐹�̅�はアンサンブル平均，�̅̅�はアンサンブル平均

の𝑛年平均を表す．分散比√𝑅は 0から 1の間の値を

とり，値が大きいほど予測可能性が高いことを示す． 

第 3 図に，各初期値における 7～8 月で平均した

dZ200の分散比，JRA-55との相関係数，RMSE及び

アンサンブルスプレッドを示す．リードタイムが短

くなるにつれて分散比及び相関係数は増加（第 3図

(a)），RMSE及びアンサンブルスプレッドは減少（同

図(b)）しており，dZ200の予測精度は 1月から 6月

にかけて概ね向上する傾向が見て取れる．次に， 

dZ200 の予測誤差の各年・初期値における値を第 4

図に示す．dZ200の予測誤差は大きな年々変動を示

し，例えば 1994 年，2010 年，2012 年及び 2018 年

にはジェット減速場が過小予測，1980 年，1986 年

及び 2003 年には過大予測となるなど，同符号の予

測誤差が 1～6 月の初期値で持続する傾向が見られ

る．この結果は，ENSOに代表されるような季節～

年スケールでの大気海洋変動の予測誤差が，ジェッ 
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第 3図 1～6月の初期値における，7～8月で平均した

dZ200 の予測精度．(a)の棒グラフは分散比，青線は

JRA-55との相関係数，(b)の緑線はアンサンブルスプ

レッド（単位: m），赤線はRMSE（単位: m）を表す． 

 

 
第 4図 1979～2018年の期間における，1～6月を初期

値とする 7～8 月で平均した dZ200 の予測誤差（単

位: m）．横軸は年，縦軸は初期値の月を示す． 

 

ト減速場の予測誤差に影響を及ぼす可能性を示唆

している． 

 

3.3. ジェット減速場の予測誤差と関連する大気

海洋変動の特徴 

前節で示した dZ200の予測誤差が，どの領域のど

のような予測誤差と関連するのかを調べるため，1

～6 月の全初期値及びアンサンブルメンバーを用い

た回帰分析を行った．第5図に，7～8月平均のdZ200

の予測誤差に回帰した海面水温及び大気循環場の

予測誤差の分布を示す． 

海面水温の回帰分布より，ジェット減速場が過大

（過小）に予測される場合，海面水温は中・東部太

平洋赤道域で JRA-55 と比べて低（高）い傾向が見

られ（第 5 図(a)），ENSO の予測誤差がジェット減

速場の予測誤差と関連することを示している．なお，

日本近海～その東海上では海面水温が JRA-55 に比

べて高（低）い傾向が見られるが，これは本州南岸

～その東海上の下層で風速が弱いことや高気圧性

循環偏差（風応力; 第 5図(c)を参照）に伴って海洋

表層の沈降が強いことと対応しており，主に大気循

環場の誤差に起因する可能性が考えられる． 

次に降水量の回帰分布（第 5図(b)）より，ジェット

減速場が過大（過小）に予測される場合，中・東部

太平洋赤道域では対流活動が JRA-55 に比べて弱

（強）い傾向が見られ，ENSOに伴う海面水温の誤

差（同図(a)）と対応している．一方，南シナ海～フ

ィリピンの東海上の20oN帯では，対流活動は強（弱）

い傾向が見られ，中・東部太平洋赤道域との対流活

動の東西コントラストが明瞭である．降水量の分布

に対応させて 200hPa 速度ポテンシャルの回帰分布

（第 5図(d)）を見ると，対流圏上層では太平洋東部

～南米付近で収束，東南アジア付近で発散が，それ

ぞれ JRA-55に比べて強（弱）い傾向が見て取れる．

さらに，東南アジア付近の発散の中心からユーラシ

ア大陸東部にかけて北向き発散風が強（弱）い傾向

が見られ（第 5 図(d)の矢印），アジアジェットの予

測誤差への影響を示唆している． 

続いて，アジアジェットの予測誤差への熱帯から

の影響を調べるため，第 5 図(e)に 200hPa 東西風の

回帰分布を示す．ジェット減速場が過大（過小）に

予測される場合，ユーラシア大陸東部～日本付近で

アジアジェットが JRA-55 に比べて北（南）偏する

傾向が見られ，日本付近の 30oN帯で西風が弱（強）

い傾向はジェット減速場の過大（過小）予測と整合

的である．また，南シナ海～フィリピンの東海上の

20oN帯での強（弱）い対流活動（第 5図(b)）に対応

して，850hPa高度の回帰分布（同図(f)）はフィリピ

ンの北東海上で負（正），日本付近～その東海上で正

（負）となる傾向が見られ，太平洋・日本パターン

（Nitta 1987）に類似した予測誤差のパターンが見ら

れることも興味深い． 

以上の結果は，発達期・成熟期・衰退期を含む

ENSOに伴う海面水温の予測誤差が，熱帯の大気循

環場の予測誤差を通して，ジェット減速場の予測に

影響を及ぼす可能性を示している． 

 

4. まとめと今後の課題 

気象庁の現業季節アンサンブル予報システム

（JMA/MRI-CPS2）のハインドキャストデータを用

いて，夏季アジアジェット減速場の季節予測可能性

を評価した．その結果，1～6月の初期値におけるジ

ェット減速場の予測精度は概ね高い一方，特定の年

には予測誤差が大きく，初期値に関わらず同符号を

持つ誤差が持続する傾向が見られた．予測誤差に基

づく回帰分析より， ENSO に伴う海面水温の予測

誤差は，熱帯域の積雲対流活動及び対流圏上層での

発散場の予測誤差を通して，アジアジェット減速場

の予測誤差と関連することが明らかとなった． 

今後は，大気大循環モデルを用いた海面水温の感

度実験等により，回帰分析で得られた予測誤差との

関連性について，因果関係を含めて，さらに詳しく



 

 

検証していく必要がある． 
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第 5図 1～6月の全初期値における，7～8月で平均した dZ200の予測誤差に回帰した，海面水温及び大気循環場の予

測誤差の分布（陰影）．(a)は海面水温（単位: ℃），(b)は降水量（単位: mm d–1），(c)は 850hPa水平風速（単位: m s–1），

(d)は 200hPa速度ポテンシャル（単位: 10–5 m2 s–1），(e)は 200hPa東西風（単位: m s–1），(f)は 850hPa高度（単位: m）．

点を施した領域は，回帰が 95％信頼度水準で統計的に有意な領域を示す．等値線は気候値を表し，(b)は 4 mm d–1以

上の領域について 4 mm d–1間隔，(e)は 20 m s–1以上の領域について 10 m s–1間隔，(f)は 20m間隔．(c)及び(d)の矢印

は，それぞれ回帰した 850hPa水平風及び 200hPa発散風を表す． 

 


