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　　要旨

　亜熱帯西部北太平洋域の１５０Ｅ、２０Ｎ付近において、夏季モンスーンのひとつとして７月

の終わりに急激に対流が活発になる現象がある。この急激な対流の活発化を対流ジャンプ

と呼び、この領域の夏の降水期がこれによって始まる。６月中旬にフィリピン付近の熱帯収束

帯（ＩＴＣＺ）で対流活動が活発化し、その北東側にあたる１５０ E・２０N付近（以後ジャンプ

域）では高気圧性の場となり対流が抑制される。６月下旬以降、ジャンプ域での湿潤化が進

み、あることが引き金となって７月下旬に対流が活発化する。この対流ジャンプには起こる年

と起こらない年があることが知られており、その要因について様々な研究がなされている。

　今回の研究ではジャンプ域のOLRを元に対流ジャンプの定義を設け、１９８１年から２０１０

年までの各年ごとに適用し、対流ジャンプの起こった年を抽出してコンポジット解析を行う。

対流ジャンプの基準にする領域は東経１４５〜１５５度・北緯１５〜２５度の領域とし、この領域

をジャンプ域とする。主にコンポジットした状態の気象場と、ジャンプが起こった年のコンポ

ジットとジャンプが起こらなかった年のコンポジットの差（difference）の気象場をみて解析

を進めている。解析する気象要素は OLRや SST、その他の基本的な気象要素である。SST

は１０日平均を、その他の要素は５日平均（pentad）を単位として 1年を７３ pentadにわけて

解析を行う。

　ジャンプ域のOLRは P42（Pentad42）で極小値をとり、その少し前から OLRが下がっ

ている。ジオポテンシャル高度場から OLRを比較すると、下層・中層で低気圧性の循環が

東経１４０度北緯２５度付近を中心にあり、OLRが最も低い場所はその南東象限にあたる東

経１５０度北緯２０度付近に位置していた。このことは風の場やその収束などとも関係している。

またジャンプ域の対流の活発化により、ジャンプ域の北西側で起こった低気圧性循環が準

定常ロスビー波となって北太平洋を通り、北アメリカ大陸へと伝播しているようにみられるが、

波の活動度フラックス（wave activity flux）を用いて波の伝播の様子を確認すると、ジャン

プ域付近の低圧偏差と日本東側にできる高圧偏差との間では中層以下で東風のために、

定常ロスビー波の伝播は行われておらず、上層を介して偏差が励起されていると考えられる。

このことはジャンプ域と日本の気圧の上昇に関連付けられるかもしれない。

　SSTに関して、偏差ではジャンプ域の SSTの上昇はあるものの比較的少ない。先行研究

ではエルニーニョが起こる年には対流ジャンプが起こりにくいという結果がでている。今回

の研究で太平洋全域をみてみると、赤道東部で負の SST偏差、北太平洋中部での正の

SST偏差が顕著にみられる。このことは対流ジャンプが起こる年は起こらない年に比べて相

対的にラニーニャ的であり、PDO（太平洋十年規模振動）が負の時であると言える。それぞ

れ各年のインデックスと比較すると、エルニーニョの時や PDOが正には対流ジャンプが起

こりにくいということがわかった。同時にエルニーニョが起こっている年には７月下旬ではなく

８月半ばに顕著に対流が活発化していることがわかった。
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第１章　はじめに

1.1 研究背景

　アジアの夏のモンスーンはアラビア海やベンガル湾・南シナ海において５月中旬に始まり

（onset）、降水の増加が見られる。６月中旬になるとフィリピン東方海上、インド亜大陸や日

本を含む極東域で対流が活発化する。そして、７月中旬になると１３０−１７０°Ｅ、１０−２５°Ｎの西

部北太平洋で対流の活発化が見られる。このようにアジアモンスーンは段階的に季節進行

している。アジアモンスーンは地球の季節変動における重要な要素であり、様々な地域、観点

で研究がされてきている。そのなかで西部北太平洋の１５０ E ２０N付近はアジアの夏のモン

スーンにおいて、他の地域よりも遅れて７月終わりに対流活動が活発化する。６月後半には対

流が活発になっていた ITCZ（熱帯収束帯）から、北東にあたる対流ジャンプ域への急激なこ

の対流の拡大を対流ジャンプと呼び、対流ジャンプは OLR平年値を時系列で見てみても明

瞭になっている。この対流ジャンプについて、はじめに、Ueda et al. (1995)と Ueda and 

Yasunari (1996)にて述べられている。この２つの論文では 1980〜1994年までの事例が

解析され、与えた基準によって対流ジャンプの有無を決めている。ここで私が興味を持った

のは、より多くの年について解析をしてみることである。１９８１年から２０１０年までの３０年間と

いう多くのデータを使って現象を見ることは有用である。より多くの事例を踏まえた見方をす

ることによって、見えにくいものが浮き上がってくるかもしれない。本研究では、対流ジャンプ

についての気象的背景を確認し、今までよりも長い期間の年々の変動を調べることによって

現象の理解をより深める、そして対流ジャンプが起こる要因を明らかにする。

　図 1.1.1は父島と南鳥島の降水量の季節変化を示したものである。２つの地点の地図及

び、この論文で扱う対流ジャンプの定義した領域を図 1.1.2に示してある。２つの地点の降水

量の特徴として、夏に降水が多い時期がみられる。ただし時期が異なり、父島では６月の頭に

ピークがきており、南鳥島では７月終わりと８月半ばにピークがきている。２地点の距離は近い

が、その気候特性は異なっているのがわかる。南鳥島は本研究のテーマである対流ジャンプ

が起こる領域にあり、この領域の気象場を調べていくことになる。
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図 1.1.1. 父島・南鳥島の日平均降水量の季節変化

　気象庁 AMeDASのデータから求めた父島（上：１４２E ２７N）と南鳥島（下：１５４E・

　２４N）の日平均降水量の季節変化の平年値（１９８１-２０１０年）。単位は（mm/day）。

図 1.1.2. 父島・南鳥島・対流ジャンプ域・日本域の地図

　父島（左黒点：１４２E ２７N）・南鳥島（右黒点：１５４E ２４N）・対流ジャンプ域（灰色：

　１４５-１５５E・１５-２５N）・日本域（緑色：１３０-１３７．５E・３２．５-３５Nと１３５-１４２．５E・３５-３７

　N）。ただし対流ジャンプ域・日本域はこの論文内の定義域である。
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　　1.2　先行研究　　

　図 1.2.1はアジア域の降水量の季節変化を示しており、対流ジャンプ域は７月の後半に

降水量が増加しているのがわかる。

　Ueda and Yasunari （1996）では対流ジャンプについて以下のようなことを示している。

６月の初め、対流ジャンプの起こる領域（ジャンプ域）では太平洋高気圧に支配され、東から

貿易風が吹いている。６月終わりになるとモンスーン西風がインド洋から東へと伸びてきて、

貿易風とぶつかる。フィリピン付近(ITCZ)での対流活発化が起こり、これにより励起された

定常ロスビー波の伝搬で太平洋高気圧の西縁が西へ伸びる一方で、ジャンプ域における風

が弱まる。風が弱まることによって、７月上旬に海水の蒸発冷却や乱流混合が抑制され、海面

水温（SST）が上昇する。それによって湿潤化が進み、なんらかのことがきっかけで、７月終わ

りに対流が活発化する。対流ジャンプが起こると定常ロスビー波が励起され、日本付近では

局所的な高気圧となる。この高気圧が梅雨前線を北に押し上げて日本の梅雨が明ける。図

1.2.2はこれを模式図にしたものである。

図 1.2.1. アジア域の降水量の季節変化

　１０-２０Nにおける降水量の経度時間断面図。CMAPの５日平均気候平均値。太実線は

　８ｍｍ/day以上になった時期。（Ueda et al. 2009）

5



図 1.2.2. 西部北太平洋の６月上旬から７月下旬いたる夏のモンスーンの成熟過程

　（Ueda and Yasunari 1996）
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　Ueda et al. (2009)では対流ジャンプの要因として、SSTの効果は対流の活発化に寄与

しているものの、その度合いは小さく、太陽放射・大陸復元力・大気のトランジェントを含める

効果が大きい。そして対流圏の水蒸気のゆっくりとした蓄積があり、湿潤化があるしきい値を

超えると対流が発生する可能性を示している。 Wu and Chou (2012)では対流ジャンプが

起こる前には上層の東アジアジェット気流の西風が弱まることを指摘している。Sato et al. 

(2005)では対流の活発化の直前には１７０ E付近に上層トラフができることと関係があるか

もしれないとしている。Ueda et al. (1995)の対流ジャンプについての最初の研究では、１４

０-１５０ E・１５-２５N付近での熱帯低気圧の発生・通過の頻度が７/２０-２４よりも７/２５-２９にか

けて多くなっている統計結果から、対流ジャンプが起こる領域での対流の活発化には台風

や熱帯低気圧の発生及び通過による寄与も含まれていることを示している。また、エルニー

ニョが起こっている年は対流ジャンプが起こらないことが多いと多数の論文でいわれている。
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第２章　データ

2.1 データ元

　<　OLR　(Outgoing Longwave Radiation : 外向き長波放射)　>　　(W/㎡)

daily data from National Oceanic and Atmospheric Administration

grid size: 2.5°×2.5°　、期間：1981-2010

　<　SST　(Sea Surface Temperature : 海面水温)　>　（K)

daily data from NOAA Optimum Interpolation SST V2

grid size: 1.0°×1.0°　、期間：1982-2009　

　<　GPH : ジオポテンシャル高度　>　（ｍ）

4th daily data from JRA-25(気象庁２５年再解析)

grid size: 1.25°×1.25°　鉛直２３層　

期間：1981-2008

　< 　UV : 風　＞　（ｍ/ｓ）

4th daily data from JRA-25(気象庁２５年再解析)

grid size: 1.25°×1.25°　鉛直２３層

期間：1981-2008

　< 　Moisture Flux : 水蒸気フラックス）　＞　（kg/m・s）

4th daily data from JRA-25(気象庁２５年再解析)

grid size: 1.25°×1.25°　鉛直２３層

期間：1981-2010
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2.2 データの使用

　　
　本研究で 2.1のデータを目的にあった操作をしながら使用するが、気象現象の季節変化

をみるために、daily 及び 4thdailyのデータを５日平均データ（pentad:５日間平均したデー

タ)になおして結果を出し、考察する。５日平均にする理由は、１日１日の変動よりも季節変化

としてのトレンドを見るため、また対流ジャンプの現象の時間スケールを考えると５日間の単

位の時系列にするのが最適と考られるためである。５日平均にすることで１年を７３ pentad

にわけて考える。重要な pentadの表を下に示す。

　対流ジャンプが起こる年でコンポジット解析を行った。コンポジット解析では対流ジャンプ

が起こった年を選び、対流ジャンプするタイミングを pentad単位で合わせてコンポジット解

析している。詳しくは後述する。対流ジャンプが起こらない年でもコンポジット解析を行なって

いるが、それには pentadをずらさずに平均をとっている。また、以後平年や基本場という場

合には、１９８１から２０１０年までの３０年間（データによっては３０年よりも少ない年数）のデータ

を pentad 毎に平均したものである。

表１. pentad
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P34
P35
P36
P37
P38
P39
P40
P41
P42
P43
P44
P45
P46

6/15〜
6/20〜
6/25〜
6/30〜
7/05〜
7/10〜
7/15〜
7/20〜
7/25〜
7/30〜
8/04〜
8/09〜
8/14〜



第３章　研究内容

3.1 対流ジャンプの定義とOLR

　はじめに対流ジャンプそのものの定義をする。対流ジャンプは７月の終わりに OLRがひく

くなる。対流ジャンプの基準を定める前に７月終わりのOLRをみてみる。

　　　

図 3.1.1. ３０年平均したOLR（１９８１-２０１０）　P ４０・４２

　１９８１-２０１０年の３０年平均した P ４０（上：７/１５−７/１９）と P ４２（下：７/２５−２９）のOLR。

　等値線の間隔は１０(W/㎡)。
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　図 3.1.1では P ４０（７/１５-７/１９）と P ４２（７/２５-７/２９）の３０年平均したOLRが示されて

いる。フィリピンからその東海上にかけて OLRの低い領域が存在しているが、P ４０に比べる

と P ４２には東経１５０度北緯２０度付近に向かって、北東方向に OLRの低い領域が伸びて

いる。P ４２でOLRが低くなっている西部北太平洋の海域、東経１４５ -１５５度・北緯１５-２５の

範囲を定義し、以降この領域をジャンプ域とする。この領域で領域平均した OLRの年間の

図を示す。

図 3.1.2. ジャンプ領域の５日平均した年間OLRの季節変化

　ジャンプ領域（１４５-１５５E・１５-２５N）の領域平均した年間の pentad単位のOLRの

　時系列。単位はW/㎡。

　図 3.1.2ではジャンプ領域における３０年平均した各 pentadでのOLRが示されている。

６月の中ごろからOLRが下がりはじめ、７月後半に大きく減少して P ４２（７/２５-２９）でピーク

を迎えている。その後 P ４６（８/１４-１８）でもピークがある。ジャンプ域では夏に２度明瞭な対

流の活発化がみてとれる。対流ジャンプは７月終わりのモンスーンのオンセットであるが、平

均場でもそれが顕著に示されている。

　ピークである P ４２付近でジャンプが起こると仮定して、ジャンプ域の領域平均した各年

（１９８１-２０１０）の P ４１.４２.４３の１５日間の平均のOLRを求める。
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図 3.1.3. ジャンプ域の各年（１９８１-２０１０）の P ４１-４３の平均OLR

　ジャンプ域（１４５-１５５E・１５-２５N）の領域平均した P ４１−４３（７/２０-８/３）の期

　間の平均OLRの３０年間（１９８１-２０１０年）の各年の値。単位はW/㎡。

　図 3.1.3はジャンプが起こる前後の P ４１-４３の平均OLRである。対流ジャンプが起こっ

た年と定義するための基準として、この期間の OLRが２２０（W/㎡）以下である年を選ぶこと

にする。この基準自体に物理的な意味はないが、この領域のこの季節に、十分にOLRが下

がり、対流活動が活発であるといえる基準である。この基準を決めるにあたり、一つ二つ前の

pentadとの差で定義することもできるが、上記の基準により得た年と相違が少なかったこと

を踏まえて、この基準で対流ジャンプを定義する。

　この定義から判断すると対流ジャンプが起こった年は、１９８１．１９８４．１９８５．１９８８．１９８９．１

９９０．１９９４．１９９９．２００１．２００２．２００４．２００５．２００９の１３年間である。選んだこの年は Ueda 

and Yasunari （1996）が選んだ 1981〜１９９４年までのジャンプの年７年と、選ぶ基準は異

なるが、一致している。以後ジャンプのコンポジットをこの１３年間で、ノンジャンプのコンポ

ジットを残りの１９８２．１９８３．１９８６．１９８７．１９９１．１９９２．１９９３．１９９５．１９９６．１９９７．１９９８．２０００．２

００３．２００６．２００７．２００８．２０１０の１７年間の平均でとり、ただ単にコンポジットという場合には

ジャンプした年のコンポジットを指すこととする。コンポジットする際に、ジャンプのピーク

（OLRが極小になっている pentad）を P42に合わせて平均する。ジャンプが起こっていな

い年のコンポジットはそのまま pentadをずらさずに平均をとる。また differenceという場合

にはジャンプした年のコンポジットからジャンプのなかった年のコンポジットを引いたものを

指すことにする。
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　図 3.1.4はジャンプの起こった年のコンポジットした OLRである。P ３８（７/５−９）の時点

で、ジャンプ域において、OLRは比較的高く保たれている。フィリピン付近において、対流が

活発でOLRが低くなっており、北緯５-１０度に沿って東へOLRの低い領域が伸びている。ま

た、小笠原高気圧が北太平洋沖において勢力が強く、OLRの高い領域が日本の南海を通

り、台湾付近まで伸びている。P ４０（７/１５−１９）ではフィリピン付近及びその東側北緯５度の

領域でOLRが低くなっている。ジャンプ域の東側にあたる１６０−１７０ E・２０N付近に中心を

もつOLRの低い領域が出現している。この OLRの低い領域は P ４１で西進及び強化され

（図省略）、P ４２（７/２５-２９）では１５０ E・１５-２０Nを中心にOLRがとても低い領域がジャン

プ域にかかっている。日本の領域をみてみると P ３８から P ４２まで、OLRが少しづつ上昇し

ている。

　図 3.1.5はジャンプが起こった年と起こらなかった年の differenceである。P ３８において

フィリピンの東と東側沖合の離れた領域に OLRが負の領域がある。そしてその２つの負の

領域の北側（３０Nに沿うように）に正の領域がみられる。P ４０ではジャンプ域の東側に負の

領域がみられ、P ４１でもそれが続き、かつ西進して（図省略）、P ４２ではジャンプ域にあたる１

５０ E・２０N付近を中心として OLRの非常に大きい負の偏差がみられる。P38から P ４２を

とおしてみても、ジャンプ域の東にあった負の領域が時間とともに西進してジャンプ域に達し

ている様子がみられる。日本付近に注目してみると、P ４０では２０ K ほど高くなっているがそ

の他の時期ではOLRの変化は比較的少ないが、正偏差がみられる。
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図 3.1.4.　OLRのコンポジット　P ３８.４０.４２ 

　対流ジャンプの起こる年でコンポジットした P ３８（上）、P ４０（中央）、P ４２（下）のOLR。

　等値線の間隔は１０(W/㎡)。
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図 3.1.5. OLR の difference  P ３８・４０・４２

　ジャンプした年のコンポジットとジャンプしていない年のコンポジットの差

　（difference）の P ３８（上）、P ４０（中央）、P ４２（下）のOLR。等値線の間隔は１０

　(W/㎡)。
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図 3.1.6. ジャンプ域と日本域の領域平均したOLRのコンポジットの季節変化

　ジャンプ域（黒線：１４５-１５５E・１５-２５N）と日本の本州付近の領域（緑線：図 1.1.2 記載）

　単位はW/㎡。

　図 3.1.6はコンポジットした上でのジャンプ域と日本の OLRの季節変化である。日本は

中緯度に位置していて、気温なども影響するので OLRの値自体に意味を持たせて比べるこ

とはできないが、ジャンプ域の降水期のピーク（P42）と日本域の夏の高圧期のピーク

（P43）がみえる。
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図 3.1.6. OLRのコンポジット　北緯２０度における経度-時間断面図

　２０NにおけるコンポジットしたOLRの４月から１０月までの経度-時間断面図（１００-２００

　E）。等値線の間隔は１０(W/㎡)。

　図 3.1.6によると１４０-１６０ E付近で７月の終わりに OLRが低くなっている。逆に７月半ば

までは２４０（K）以上のOLRとなっていて、対流が活発でないことがわかる。ジャンプ域の東、

１６０E付近をみてみると、ジャンプ域よりも少し先行してOLRが低くなっている様子がみえ、

図 3.1.5の結果と同様に、低いOLR域が東からきていることが確認できる。南シナ海では５

月後半にOLRが低くなり、モンスーンオンセットとなっている。
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3.2 ジオポテンシャル高度と風

　対流ジャンプという現象をより知るために、ジオポテンシャル高度と風の場のコンポジット

を各高度でみていく。下層を８５０ hPa 面、中層を５００ hPa 面、上層を２００ hPa 面で代表さ

せる。

　図 3.2.1の８５０ hPaにおいて、P ４０では１７０ E・３５Nを中心に高気圧が広い範囲を覆っ

ており、その付近の風は高気圧性循環を示している。その高気圧の南の１６０ E以東では東

風が卓越しており、フィリピン付近では南西気流が流れ、フィリピン海で合流して、日本には

南西気流として流れている。チベットからフィリピン海に向かって弱いながらもトラフが伸びて

きている。P ４１になっても気圧場に変化は小さいが、フィリピン海からジャンプ域の西側にか

けて、弱風域になっている。P ４２になるとジャンプ域の北西側、１４０ E・２０-２５N付近を中心

に大陸からのトラフが発達して、伸びてきている。日本の本州には太平洋からのリッジが伸び

ている。P ４１までは風が弱かった領域もトラフを回る東南東〜南東の風となってトラフを低気

圧性に循環している。ジャンプ域はトラフを回る風と、高気圧を回る風が収束する場となって

いる。P ４１に比べると太平洋にある高気圧が少し東へ後退している。

　図 3.2.2の５００ hPaにおいて、P ４０で日本の東沖の１８０ E・３０-３５Nを中心に高気圧の

勢力が広い範囲にわたっており１１０ E近くまで西に張り出している。１５ N以南では南シナ

海まで東よりの風が吹いている。３５N以北では東アジアジェットとして、強い西風がみられ

る。P ４１では日本東の海上の高気圧の中心が１６０-１７０Eに西進する一方で、西への張り出

しは強くなっていない。P ４２になると、急に１４０ E ２０-２５Nを中心とする低圧部がみられる。

この低圧部と日本東の海上の高圧部に挟まれて、ジャンプ域から日本の南側にかけて東風

であったのが南及び南東の風に変わり、強くなっている。日本では P ４１のときよりもより高圧

的になっている。

　図 3.2.3の２００ hPaにおいて、朝鮮半島や日本上空では東アジアジェットによる強い西

風がみられる。中緯度に目をやると、P ４０から P ４２まで、チベットから高圧域が東及び南東

へ張り出し、太平洋沖から西南西へトラフが張り出している。そして、時間とともに大陸から

ジャンプ域への高圧部の張り出しが強くなり、ジャンプ域付近の東から南にかけてでは高気

圧性循環の風が強くなっている。P ４２のときにはジャンプ域同様に、日本列島にもチベット

からのリッジが伸びて、高気圧が覆っている。
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図 3.2.1. ８５０ hPa 面のジオポテンシャル高度と風のコンポジット  P ４０.４１.４２

　コンポジットした pentad ４０（上）・pentad ４１（中央）・pentad ４２（下）の８５０ hPaの

　ジオポテンシャル高度（等値線）と風の場（ベクトル）。等値線の間隔は１０（ｍ）。図の右下

　にある基準ベクトルは１０（ｍ/ｓ）。

19



3.2.2. ５００ hPa 面のジオポテンシャル高度と風のコンポジット　P ４０.４１.４２

　図 3.2.1と同様。ただし、５００ hPa 面である。
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図 3.2.3. ２００ hPa 面のジオポテンシャル高度と風のコンポジット  P ４０.４１.４２

　図３．２．１と同様。ただし２００ hPa 面である。
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　次にジャンプが起こった年と起こらなかった年のそれぞれのコンポジットの差についてみ

てみる。ここではジャンプ特有の気象場の違いをみることになる。ここでも８５０・５００・２００

hPa 面においてのジオポテンシャル高度と風をみる。differenceであるので気象場を認識

するときには注意が必要である。

　図 3.2.4の８５０ hPaにおいて、P ４０以前のジオポテンシャル及び風の偏差はほとんど弱

いためにみられない（図省略）。P ４０と P ４１では日本南海にあたる領域、台湾からジャンプ

域北部にかけて弱くはあるが低気圧性偏差（負の偏差）がみられ、日本の東沖で高気圧性

偏差ができている。風の偏差も日本南海で低気圧性循環をしている。P ４２になると１４０ E ２

５Nを中心にして非常に強い低気圧性偏差がみられる。ここで図 3.1.4と図 3.1.5のOLR

の低くなっている位置（１５０ E・２０N）と比較すると、その位置よりも図 3.2.4では北西側に

極小域あるのがわかる。

　図 3.2.5の５００ hPaにおいて、P ４０以前では２５N以南の偏差はほとんどなく、日本付近

では高気圧性偏差に覆われている（図省略）。P ４０と４１では８５０ hPa 同様に日本の南海、

ジャンプ域の北側で低気圧偏差、日本の東海上に高気圧性偏差がみられ、日本列島は０か

ら正の偏差になっている。P ４２になると１４０ E ２５Nを中心に非常に強い低気圧性偏差がみ

られ、８５０ hPa 同様にジャンプ域の北西側に位置している。

　図 3.2.6の２００ hPaにおいて、P ４２までの期間を通して、中緯度の日本上空を通るジェッ

トの風の偏差が西向きである。図 3.2.3では東向きの強い風が吹いていたことから、ジャン

プしていない年に比べてジェットが弱まっていることがわかる。華南から日本南海にかけて常

時低気圧性偏差がみられ、ジャンプ域の北西部にこの領域があたる。ジャンプ域では０か弱

い高気圧性偏差があり、P ４２ではジャンプ域から北西部に向かって負の偏差になり、勾配も

大きくなる。

　さらに下層と上層の風の収束発散についてみていく。

　図 3.2.7は下層８５０ hPaの風とその収束発散の differenceである。P40と P41につい

て、ジャンプ域を含めてほとんどの領域で顕著な風の収束や発散はみられない。P ４２になる

と、ジャンプ域の北西部にできる低気圧性循環偏差の南東象限（ジャンプ域に相当）で風の

強い収束偏差がみられる。

　図 3.2.8は上層２００ hPaの風とその収束発散の differenceである。P ４０で、ジャンプ域

の東にあたる１６０-１７０E・２０N付近に発散域が局所的にみられ、１４０-１５０ E・１５N付近に

は発散域がみられる。P41では P40と同じ所に発散域があり、さらにその西側も含めて、や

や広い範囲で上層発散となっている。P ４２になると、ジャンプ域では非常に強い発散が起

こっていることが確認できる。上層の発散域に注目して時系列でみてみると、P40以前にも

ジャンプ域の東に発散域が存在し、徐々にジャンプ域に向かって西進してきているのがみえ

る（図省略）。P40以降も西進してジャンプ域に P ４２で達している。
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図 3.2.4. ８５０ hPa 面のジオポテンシャル高度と風の difference　P ４０.４１.４２

　コンポジットした pentad ４０（上）・pentad ４１（中央）・pentad ４２（下）の８５０ hPaの

　ジオポテンシャル高度（等値線）と風の場（ベクトル）の difference（ジャンプした年と

　ジャンブしてない年のそれぞれのコンポジットの差）。等値線の間隔は１０（ｍ）。図の右下

　にある基準ベクトルは１０（ｍ/ｓ）。
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図 3.2.5. ５００ hPa 面のジオポテンシャル高度と風の difference　P ４０.４１.４２

　図３．２．４と同様。ただし５００ hPa 面である。
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図 3.2.6. ２００ hPa 面のジオポテンシャル高度と風の difference  P ４０.４１.４２

　図３．２．４と同様。ただし２００ hPa 面である。
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図 3.2.7. 850hPa 面における風とその収束発散の difference　P40・P41・P42

　コンポジットした pentad ４０（上）・pentad ４１（中央）・pentad ４２（下）の８５０ hPaの

　風の収束（破線：負）・発散（実線：正）と風の場（ベクトル）。等値線の間隔は２ e-６（/ｓ）。

　図の右下にある基準ベクトルは１０（ｍ/ｓ）。
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図 3.2.8. ２００ hPa 面における風とその収束発散の difference　P40・P41・P42

　図３．２．７と同様。ただし２００ hPa 面である。
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　次にみるのは図 3.2.4〜図 3.2.6と同様、ジオポテンシャル高度の differenceの同じも

のであるが、今度は北太平洋を含める広範囲をみてみることにする。細かい偏差よりもグロー

バルに影響している偏差はないかをここでは調べる。

　図 3.2.９と図 3.2.１０の８５０・５００ hPaにおいて、下層中層ともに強弱には若干の違いは

あるが、似た偏差パターンを示している。P ４０・４１ではジャンプ域の北西部に強くはないが

負偏差、北上して日本の東側で正偏差、さらにその東側に負偏差、正偏差と、列状に並んで

いる。P ４２になるとこれらがより顕著になり、ジャンプ域の北西側から日本の東及びアラスカ

の南を通ってカナダの西側まで、負偏差と正偏差が交互に並んでいる。５００ hPaのほうがよ

り強く、顕著に定常ロスビー波が西部北太平洋から伝わっていくのがわかる。

　図 3.2.9の２００ hPaにおいて、全体的な傾向は中層の時と偏差の位置は似ているが、P

４０から P ４２まで、１５０-１６０ E・４５N付近に非常に強い高気圧性偏差がみられるのが特徴

である。この偏差域が中国東北区から日付変更線の広範囲を覆っている。下層中層と比べ

ると、ジャンプ域近くの偏差は小さく、中緯度以北の北太平洋で偏差の様子が明瞭になって

いる。下層から上層の偏差をみると、日本の東の正偏差よりも東にある波列は順圧的な構造

を示している。
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図 3.2.9. ８５０ hPa 面のジオポテンシャル高度　difference  P ４０.４１.４２

　コンポジットした pentad ４０（上）・pentad ４１（中央）・pentad ４２（下）の８５０ hPaの

　ジオポテンシャル高度の difference（ジャンプした年とジャンブしてない年のそれぞれ 

　のコンポジットの差）。等値線の間隔は１０（ｍ）。
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図 3.2.10. ５００ hPa 面のジオポテンシャル高度　difference　P ４０.４１.４２

　図３．２．９と同様。ただし５００ hPa 面である。
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図 3.2.11. 200hPa 面のジオポテンシャル高度　difference  P ４０.４１.４２

　図３．２．９と同様。ただし２００ hPa 面である。
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3.3 Wave Activity Flux

　前の節でジオポテンシャル高度の differenceにおいて、ジャンプ時（P ４２）の下層・中層

で、明瞭な定常ロスビー波の伝播する様子が確認できた。今度は伝播方向をみるために、

wave activity flux （波の活動度フラックス）を求めてみる。このフラックスは波の３次元的な

群速度に並行である（Takaya and Nakamura 2001）ことを利用して、波の伝播経路を示

すものである。その論文で扱われているフラックスは東西非一様な基本場中の停滞性擾乱

及び移動性擾乱について表現できる。導出はその論文に書かれているので本研究で使う結

果だけを示す。

　　　式（１）

W : wave activity flux.  　U : 基本場の流れ＝（U, V, 0）

 ': 流線関数の摂動　  = Φ/f   （Φ: ジオポテンシャル、f  =2Ωsinφ)　※近似

ｐ : 圧力　φ : 緯度　λ : 経度　a : 地球半径

　今回の解析で行うのはWの水平成分（東西・南北成分）のみを扱うことにする。

　今回解析するにあたり注意が必要であり、ロスビー波の位相は西へ向かう性質があり、東

風において定常状態を保つことができないために、ロスビー波は東風の場を伝搬することが

できない。風の強さも考慮して、基本場の西風 U<1(m/s)の領域に関しては、Wの描画をせ

ずに考察にも入れないことにする。また、結果をみていくにあたり、描画をしていない領域（マ

スクをかけている領域）に近い場所でのフラックスが十分信頼できるかについては注意が必

要である。
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　図 3.3.1.と図 3.3.2は８５０ hPaにおけるジオポテンシャル高度の平均場からの偏差と

wave activity flux、その収束発散を示したものである。ジャンプ域付近は東風が卓越して

いるために、マスクがかかっている。P ４０において、卓越したフラックスはほとんどみられない。

P ４１では日本の東沖にあるジオポテンシャル高度の正偏差域から WAFが南向きと東向き

にでていることがわかる。西日本を含む３５ N付近で東西に帯状になったフラックスの発散

域がある。P ４２になり、ジャンプ域近くのジオポテンシャル高度の負偏差領域から出発する

フラックスはみられず、日本の東沖の正偏差から北東-東向きのフラックスが強くはないが一

貫してみられる。

　図 3.3.3と図 3.3.4は５００ hPaにおけるものである。P40において、日本付近及び西部

北太平洋の地域でのフラックスは明瞭ではない。P ４１ではジオポテンシャル高度の正偏差

が顕著な北海道の東沖から、東南東及び南へ向かうフラックス、北西からくるフラックスが明

瞭にみられる。ジャンプ域にかかるフラックスはないが、北にあたる３０ N付近に南向きフラッ

クスがみられる。P ４２になると、ジャンプ域付近の負偏差域の北にあたる３５ N付近で東西

に広く南向きのフラックスがでている。北海道の正偏差域からは一貫して北東に向かうフ

ラックスがでている。

　図 3.3.5と図 3.3.6は２００ hPaにおけるものである。P40において、５００ hPaのときと同

じような分布となっているが、３０ Nから３５Nに向かって北向きのフラックスがみられる。P ４

１では１７０ E以東の傾向は５００ hPaと似ているが、太平洋の３５N付近では５００ hPaのと

きとは違い、北向きのフラックスがみられる。P ４２になると、日本付近の３５Nで北向きのフ

ラックスがみられ、３５Nで収束している。北海道の東沖の高圧偏差から東へのフラックスが

みられる。

　どの高度、時間においてもジャンプ付近では東風が卓越しているためにフラックスについ

てはマスクされている。マスクした領域はその付近の経度の３０から３５ N周辺までかかって

いる。それらの境界線にあたる、３５ N付近のフラックスは近似がそもそも成り立つのか疑問

が残り、本研究ではそのフラックスについての考察は避けたい。
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図 3.3.1. ８５０ hPa 面のジオポテンシャル高度の平均場からの偏差とWave Activity Flux

              P ４０・４１・４２

　コンポジットした pentad ４０（上）・pentad ４１（中央）・pentad ４２（下）の８５０ hPaの

　ジオポテンシャル高度（等値線）とwave activity flux（ベクトル）。ジオポテンシャル

　の等値線の間隔は１０（ｍ）。図の右下にある基準ベクトルは０．１（m2 / s2）。基本場で

　u(西風) < １（ｍ/ｓ）の領域は描いていない。
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図 3.3.2. ８５０ hPa 面のWave Activity Flux とその収束発散

　コンポジットした pentad ４０（上）・pentad ４１（中央）・pentad ４２（下）の８５０ hPaの

　wave activity flux（ベクトル）とその収束（破線）と発散（実線）。図の右下にある基準

　ベクトルは０．１（m2 / s2）。等値線の間隔は５ e-８（ｍ/s2）。図の右下にある単位ベクトル

　は０．１（m2 / s2）。基本場で u(西風) < １（ｍ/ｓ）の領域は描いていない。等値線の０の

　値の線は描いていない。
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図 3.3.３. 500hPa 面のジオポテンシャル高度の平均場からの偏差とWave Activity Flux

　　　　P ４０.４１.４２

　図３．３．１と同様。ただし５００ hPa 面である。
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図 3.3.4. ５００ hPa 面のWave Activity Flux とその収束発散

　図３．３．２と同様。ただし、５００ hPa 面である。
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図 3.3.５.200 ｈ Pa 面のジオポテンシャル高度の平均場からの偏差とWave Activity Flux

              P ４０.４１.４２

　図３．３．１と同様。ただし２００ hPa 面である。
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図 3.3.6. 200hPa 面のWave Activity Flux とその収束発散

　図３．３．２と同様。ただし２００ hPa 面である。
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3.4 水蒸気フラックスとその収束発散

　図 3.4.1は水蒸気フラックスとその収束発散のコンポジットを示したものである。P ３８にお

いて、ジャンプ域よりも東の領域では東からの水蒸気の流れがあり、ジャンプ域の西側に来

ると時計回りに変向して日本には西寄りの方角から流入している。ジャンプ域付近とフィリピ

ン付近で水蒸気の収束が強い。ジャンプ域の南にあたる赤道から１０Nにかけて発散が強い

領域がある。P40ではジャンプ域の東から南側で強い収束がみられる。南シナ海からフィリ

ピン・ジャンプ域の南側を通って北東方向へ収束域が伸びている。P ４２になっても収束発散

域の変化は比較的少ないが、東からのフラックスの変向が前の時間のときよりも東にずれて、

ジャンプ域付近で北に向かう向きになっている。

　図 3.4.2は水蒸気フラックスと収束発散の differenceである。P ３８でジャンプ域のフ

ラックス、及び収束発散の変化はほとんどない。P ４０ではジャンプ域の北西を中心にして反

時計回りにフラックスあり、ジャンプ域では南西から西のフラックス偏差になっている。ジャン

プ域で収束がみられる場所も一部あるが、変化はほとんどない。P ４２になると P ４０であった

反時計回りのフラックスの強さが強まり、弱いながらも収束している偏差がみられる。
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図 3.4.1. 水蒸気フラックスと収束発散のコンポジット　P ３８.４０.４２

　コンポジットした pentad ３８（上）・pentad ４０（中央）・pentad ４２（下）の水蒸気フ

　ラックス（ベクトル）と水蒸気フラックスの収束発散（等値線）。それぞれ鉛直積分して計算

　したものである。図の右下にある基準ベクトルは４００（ｋｇ/ｍ・ｓ）。等値線の間隔は２ e-５

　（ｋｇ/m2・ｓ）。実線（正の値）が水蒸気フラックスの収束、破線（負の値）が発散を表す。た

　だし０の等値線は描いていない。
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図 3.4.2. 水蒸気フラックスと収束発散　difference　P ３８.４０.４２

　pentad ３８（上）・pentad ４０（中央）・pentad ４２（下）の水蒸気フラックス（ベクトル）と

　水蒸気フラックスの収束発散（等値線）の difference。それぞれ鉛直積分したものである。

　図の右下にある基準ベクトルは４００（ｋｇ/ｍ・ｓ）。等値線の間隔は２ e-５（ｋｇ/m2・ｓ）。

　実線（正の値）が水蒸気フラックスの収束、破線（負の値）が発散を表す。ただし０の等値

　線は描いていない。
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3.5　SST

　次に SST（海面水温）について結果を示す。降水を伴う台風・熱帯低気圧などの擾乱に大

きな影響をもたらす要素である。

　図 3.5.1は７月の SSTのコンポジットである。南北でみると、赤道の北側にあたる５N付

近に沿って周りよりも SSTが高くなっている。太平洋の中では７月を通して１４０ E・２０N付

近が最も SSTが高く、そこから東へ行くほど SSTが下がっている。ジャンプ域は７月中 SST

が２９〜２９．５℃に推移している。一般的に台風・熱帯低気圧が発生するのは SSTが２７℃以

上の海域と言われているため、ジャンプ域ではその条件を満たし、そういった擾乱が起きや

すい海域になっている。７月の SSTの変化に注目してみてみると、東シナ海の SSTは時間と

ともに増加しているが、ジャンプ域の SSTの変化はほとんどない。

　図 3.5.2は７月の SSTの differenceである。日本付近及び東の海上で SSTが高くなっ

ていることがわかる。その一部分かのように+０．３℃域がジャンプ域付近に存在している。た

だしジャンプ域全域で SSTが高くなっているわけではなく偏差がほとんどない領域が大半

である。一般的に擾乱がおこると、乱流混合により海面付近よりも深い海水が混合され、また、

風が強まると蒸発冷却により、海面水温は低くなる傾向にある。そのため、７/３０以降の SST

の differenceはジャンプ域を含む西部北太平洋でマイナスの傾向にある（図省略）。

　図 3.5.3は図 3.5.2と同じ SSTの differenceであるが、北太平洋全域をみたものである。

局地的な変化を無視して全体的な７月の SSTの傾向をみると日本付近から北太平洋中部

にかけての中緯度で SSTが正の偏差を示している。また赤道東部太平洋では負の偏差が

それぞれ顕著にみられる。前者のような傾向は PDO（太平洋十年規模振動）の傾向に似て

いる。PDOとは太平洋において、約２０年の周期で大気と海洋が変動して、海面水温は北太

平洋中央部で平年より低く（高く）なるとき、北太平洋東部や赤道域で平年より高く（低く）な

るといった変動を繰り返している。これを PDO 指数が正（負）のときと言う。今回の結果で得

られた differenceは PDOが負のときの SSTの場となっている。また赤道東部の負偏差は

ラニーニャの時の SSTの場となっている。これまでの関連論文ではエルニーニョの起こって

いるときには対流ジャンプが起きにくいことが言われている（Ueda and Yasunari 1996. 

Wu and Wang 2000.）。次の節で PDOと ENSOとの関係について各年についてみてみ

ることにする。
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図 3.5.1. SST のコンポジット  P ３７・３８/ P ３９・４０/ P ４１・４２

　SSTのそれぞれ P ３７・３８（上：６/３０-７/９）、P ３９・４０（中央：７/１０-１９）、P ４１・４２（下：

　７/２０-２９）のコンポジットの値である。等値線は２８℃以上からは０．５℃間隔で引いてあり、

　それ以下では２０と２５℃の等値線が引いてある。
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図 3.5.2. SST  difference   P ３７・３８/P ３９・４０/P ４１・４２

　SSTのそれぞれ P ３７・３８（上：６/３０-７/９）、P ３９・４０（中央：７/１０-１９）、P ４１・４２（下：

　７/２０-２９）の differenceの値である。実線（正の偏差）及び破線（負の値）の間隔は０．３℃。

　ただし０℃の等値線は描いていない。
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図 3.5.3. SST  difference　P37・38/P39・40/P41・42

　SSTのそれぞれ P ３７・３８（上：６/３０-７/９）、P ３９・４０（中央：７/１０-１９）、P ４１・４２（下：

　７/２０-２９）の differenceの値である。図 3.5.2を北太平洋全域でみてシェイドをつけたも

　のである。赤系色が＋０．３℃以上、青系色が −０．３℃以下でシェイド間隔は０．３℃である。
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3.6 PDOとENSOとの関係

　前節では北太平洋の SSTの differenceをみたが、PDOとENSOに関連した SSTの偏

差の傾向がみられた。この節では各年（１９８１ -２０１０年）の PDO・ENSOと対流ジャンプの

有無に関して調べる。

　図 3.6.1は各年の PDO 指数を示したものであるが、１９８０年代から１９９０年代半ば過ぎま

で PDO 指数は正のフェイズであることが多く、２０００年以降は数年で正負が入れ代わって

いる。対流ジャンプが起こった年に注目してみてみると、PDO 指数が正の時にも負の時にも

対流ジャンプが起こっている。ここでジャンプが起こっていない年に注目してみたときに、

PDO 指数が正の大きな値を取っているときにジャンプが起こっていないことがわかる。１９８１

年を除けば PDO 指数が+０．５を超える８つの年で対流ジャンプが起こっていない。以上のこ

とを考慮すると、PDOが顕著な正のフェイズのとき（大きい正の指数値を取るとき）に対流

ジャンプは起こりにくいといえるだろう。ただし PDO 指数が負の時に起こりやすいとは限ら

ず、前節の differenceの結果は、ジャンプが起こらなかった年との相対的なものであること

に注意が必要である。

図 3.6.1. 各年の PDO 指数（気象庁発表）

　１９８１-２０１０年の各年における６・７月の平均 PDO 指数。赤棒が対流ジャンプが起こった

　年で、紺棒が対流ジャンプが起こらなかった年を示している。PDO 指数は北太平洋の

　20°N以北における海面水温偏差の経験的直交関数（EOF）第一モードの時間係数で定

　義している。正の値（負の値）は北太平洋中央部で海面水温が平年よりも低い（高い）とき

　であり、絶対値が大きいほど PDO現象の度合いが強い。
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　次はエルニーニョ・ラニーニャについて PDOと同様に各年で対流ジャンプの有無と比べ

てみる。気象庁では、NINO.３の海面水温の基準値との差の５ヶ月移動平均値（その月およ

び前後２か月を含めた５か月の平均をとった値）が６か月以上続けて ＋0.5℃以上となった場

合をエルニーニョ現象、－0.5℃以下となった場合をラニーニャ現象と定義している。ここで

は６・７月のNINO.３海域の平均 SSTがエルニーニョ型かラニーニャ型かを基準に考察す

る。

　図 3.6.2は太平洋赤道東部の領域においての各年の６・７月と平年の SSTとの差を示し

たものである。３０年間の値をみると、SSTの正と負の偏差が強度にばらつきはあるものの、

数年周期で変動しているのがわかる。対流ジャンプが起こる年に注目してみてみると SST

が正の偏差も負の偏差のときにも起こっている。しかし、強いエルニーニョの年には対流ジャ

ンプが起こりにくい傾向であるのがわかる。このことから、ラニーニャ型の SST偏差で対流

ジャンプが起こるとは限らないが、強いエルニーニョ型が偏差の年には対流ジャンプは起こ

りにくいといえる。

図 3.6.2. 各年の６・７月のNINO.3 の海面水温の基準値との差（気象庁発表）

　エルニーニョ監視海域（NINO.3海域（１５０-９０W・５ S-５N））における各年の６・７月の平

均海面水温と基準値の差（℃）。基準値は NINO.3がその年の 30年前から前年までの 30

年間の各月の平均値。赤棒が対流ジャンプが起こった年で、紺棒が対流ジャンプが起こらな

かった年を示している。正の値の年がエルニーニョ型、負の値の年がラニーニャ型の年であ

る。
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図 3.6.3. エルニーニョとラニーニャ時のOLRの季節変化

　図 3.6.2でよりエルニーニョ型である１０年（1982.83.87.90.91.92.93.97.02.09年）

　のジャンプ域（145-155E・15-25N）の平均OLR（上）と、よりラニーニャ型である１０年　

　（1984.85.88.89.95.96.99.00.07.10）のジャンプ域の平均OLR（下）。単位はW/㎡。

　図 3.6.3はエルニーニョとラニーニャの年の OLRの季節変化を示しているが、顕著な夏

のOLRのピークがラニーニャの時には P ４２と P ４３にきているが、エルニーニョの時には P

４２においても小さいピークがきているが、P ４６で一番顕著なピークがきている。エルニー

ニョとラニーニャの年では夏の対流の季節変化に違いがあることがわかる。また、PDO 指数

が正の時と負の時の平均のOLRの季節変化には明瞭な差がみられなかった。
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第４章　考察

　西部北太平洋に関して、７月終わりの急激な対流の活発化が多くの論文で議論されてき

ているが、対流ジャンプが起こる過程で、様々な要因が指摘されている。今回、今までの先行

研究よりも長い期間を解析することにより、対流ジャンプという現象の理解を深め、さらに新

たな発見を模索してきた。

　ジオポテンシャル高度の場をみると、ジャンプ域の北西側の下層・中層で低気圧、上層で

高気圧性であり、その中心が対流ジャンプ域（OLRが低くなっている領域）の北西部にある。

また、ジャンプ域の下層で収束、上層で発散域があり、OLRの低くなっている領域と一致し

ている。このことからも、対流ジャンプに関わる対流として、台風や熱帯低気圧による影響を

一番に受けている、又は寄与していると考えられる。台風や熱低がこの時期に増加すること

はUeda et al. (1995)で述べられており、各年の７月終わりの天気図をみると、ジャンプを定

義した年ではジャンプ域付近で台風や熱帯低気圧が発生していることが多く、そのまま北又

は北西進していく年が多くみられた(図省略)。

　ジャンプ時の大気下層・中層でみられた準定常ロスビー波の伝播は、従来の研究におい

て、ジャンプ域の対流活発化が起源とされている。ただ、今回の研究ではジャンプ域から日

本の南側の領域では基本場が東風のためにロスビー波の伝播を確かめることができなかっ

た。日本付近から南向きのフラックスが下層・中層でみられたが、西風の弱い領域で、近似

が成り立っていない可能性があるので、議論することは適切でないと考えられる。中緯度以

北の場の議論は通常に行うことができる。対流ジャンプによるジャンプ域の低圧偏差と日本

の東沖の高圧偏差との関係について、ジャンプ域で起こった対流により強い上昇流が上層

で発散し、その流れが上層で北上し、中緯度で下降流となって日本付近に高圧偏差をもたら

す。そして、この高圧偏差が準定常ロスビー波として、導波管に捕捉され、北アメリカの方向

へも波が伝播されると考えられる。このようにジャンプ域の低圧偏差から日本の東の高圧偏

差へはロスビー波の伝播ではなく、大気循環の一環としておこるものであると考えられる。
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図 4.1. ジャンプ域と日本付近の平年のOLRの季節変化

　pentad単位での３０年平均（１９８１-２０１０）したジャンプ域（黒線：１４５-１５５E・

　１５-２５Nの領域平均）と日本の本州（緑線：図 1.1.2で示した領域）のOLR。単位は

　W/㎡。

表 4.2. 気象庁が発表した梅雨明けと対流ジャンプ発生時とのタイムラグ

　コンポジットの対象とした各１３年間の梅雨明けと対流ジャンプのタイミングを pentad

　単位で地域ごとに何年あるか統計をとったもの。ジャンプのタイミングよりも先に梅雨明け

　をしていればマイナス、後ならばプラス、気象庁が梅雨明けを特定していなければ「未」とし

　ている。ー３と＋３にはそれぞれ−４以下、＋４以上も含まれている。
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pentad -3 -2 -1 ジャンプ ＋１ ＋２　 ＋３ 未
東北北部 2 3 2 1 2 0 1 2
東北南部 3 3 3 1 1 0 1 1

北陸 3 2 4 1 1 0 1 1
関東甲信 6 3 2 1 1 0 0 0

東海 5 4 1 1 2 0 0 0
近畿 4 3 3 1 2 0 0 0
中国 5 2 3 1 1 0 0 1
四国 6 2 2 1 2 0 0 0

九州北 6 2 3 1 0 1 0 0
九州南 9 1 1 2 0 0 0 0

計 49 25 24 11 12 1 3 5



　図４．２はジャンプ域と日本の平年の OLRの季節変化を比べたもので、日本は中緯度に

あたるために OLRの数値自体に意味をもたせるのは難しいが、増加・減少などの変化をみ

るには有効である。日本の６月途中からの OLRが低くなっている期間は梅雨を示している。

ジャンプ域の７月終わりのOLRの低いピークは P ４２にあたり、日本のOLRが高くなるピー

クは P ４３にあたる。この図をみる限り、対流ジャンプが起こり、その直後まで日本領域の

OLRは上がり続けている。コンポジットした図 3.1.6でも同様の傾向にあり、ジャンプ域の

OLRの極小が P42、日本域の極大が P43となっている。日本領域で P43で極大になって

いることとの因果関係ははっきりしないが、ジャンプ域の極小時とその直後に日本領域の

OLRが増加していることは、上記で述べたジャンプ域との上層を介しての影響と関係してい

るだろう。Ueda and Yasunari (1996)では、ジャンプの発生後またはほぼ同時に日本の梅

雨が明けると言っている。表 4.2は対流ジャンプと気象庁が発表した日本の梅雨明けのタイ

ムラグの統計をとったものである。気象庁の梅雨明けはほとんど対流ジャンプ以前に起こっ

ており関係性については言及できない。対流ジャンプが起こることによる日本への影響は、

日本の気象庁が発表している梅雨明けという意味ではなく、日本付近の高圧化をすすめる

はたらきをしているといえる。このことはジオポテンシャル高度の differenceからも裏付けら

れるだろう。

　これまでの研究において、エルニーニョが発生しているときには対流ジャンプが起きにく

いと言われてきている。１９８１から２０１０年の各年の傾向をみると、強いエルニーニョの傾向

にある年では対流ジャンプは起こっていなかった。ただし、弱いエルニーニョ時には起こって

いる年もあり、あくまでも傾向としてこのようなことが言えるであろう。エルニーニョとラニー

ニャ典型例の年のOLRの季節変化をみると、エルニーニョ時には対流の活発化は P ４６で

起こっており、ラニーニャ時にはこの論文の対流ジャンプの定義通りの P ４２で起こっている。

平年のOLRの季節変化では P42と P46にそれぞれピークを持っていたことを考えると、エ

ルニーニョとラニーニャが起こっているときには対流の活発化する時期が異なり、そのため

に平年のOLRの季節変化をみると、見かけ上２つのピークが現れるものと考えられる。

　そして SSTの偏差としてもうひとつ顕著だったのが PDO 指数が正の傾向が強い時には

対流ジャンプが起こりにくかったことである。エルニーニョのときと同様に、全ての年で一貫

しているわけではない。PDOが正の時に対流ジャンプが起こりにくいことはこれまで言われ

ていない。このことは今回の研究の成果の１つであるが、PDOが負の時にはラニーニャ型に

なっていることが一般的にいわれており、またそういったときにはフィリピン海付近では対流

が活発になることがいわれている。ただジャンプが起こる年にフィリピン海で対流が活発に

なっているという結果は今回の研究で得られていない（図 3.1.5）。各年の事例をみても

PDO・ENSO だけが対流ジャンプに寄与しているとは言えず、ジャンプ域での SSTが対流

に直接大きな要因になっているというよりも、大気の循環場の変化が対流の発生のしやすさ

を左右していると考えられる。また、上記で述べた、ジャンプ域における台風や熱帯低気圧の

発生と SST 及び大気下層・上層の関わりについて、今後研究を進めて行く必要があるだろう。

　ここまで対流ジャンプ時の気象場や要因について研究を進めてきた。３０年間を取り上げ

て議論してきたが、各年によって対流の活発化の度合いや位置、時期などは少しづつ異なっ

ている。大気の下層から上層、そして海面との相互関係という観点を含めて、様々な観点から

この現象の理解を求めていく必要があるだろう。
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