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要旨 
太陽活動に従って対流圏二年振動の振幅が変わるというような太陽活動による ENSO サイクル

の変調の問題について解析を行った。その結果、太陽活動の高い（HS）低い（LS）で ENSO サ

イクルに伴う海面水温（SST）の発展の仕方に違いがあり、LS では翌年の夏には赤道東太平洋

の SST 偏差は反転するが、HS では減衰しながら持続する。Niño 3, 4 域の SST とのずらし相関

による大気の応答解析の結果から、ＨＳでは太平洋上の東西循環の変化が主であるのに対しＬＳ

はインド洋域を含むより帯状な広がりを示し、赤道域－亜熱帯間の南北循環の変動を伴なってい

ることが分かった。Niño 域 SST の変動に対する応答の違いは対流圏赤道域の基本場の上昇流の

大きさに依存していることが示唆される。また、この対流圏赤道域の上昇流の長期変化は成層圏

でのプラネタリー波の活動の違いによるブリュワー・ドブソン（BD）循環の変化と関連して起こ

っている可能性が示された。以上から、i)太陽活動の変化に伴い BD 循環が変化し、ii)それに従っ

て対流圏赤道域の上昇流が変化する。iii)この上昇流の強さによって Niño 域の SST に対する大気

の応答のパターンが異なる、という３っのプロセスが関連していると考えられる。したがって、

太陽活動の影響を明らかにするには各プロセスをそれぞれ明らかにする必要がある。 
 
 
１．はじめに 
太陽活動の気候に対するの影響については古くより議論が絶えない。一般には太陽活動の変

化に対して気温が高くなったり低くなったりというような、比例的な関係が議論される。し

かし、それとは異なり太陽活動による内部モードの変調と呼べるような効果が知られている。

たとえば成層圏の赤道準二年周期（QBO）と冬の北極域成層圏の気温の間には太陽活動極小

期には QBO が西風相のとき極の気温は低く、東風相の時には暖かいという関係が見られる。

しかし、太陽活動極大期には QBO と極域の気温の関係は、逆転または消失する

（Labitzke,1988)。また別の例としては、北大西洋振動は太陽活動の低い時には北大西洋域

に限定された局所的な構造をしているが、太陽活動の高い時には半球的な構造を持つ

（Kodera, 2002, 2003）。 
 
赤道太平洋の海面水温（SST）はエルニーニョ・南方振動（ENSO）に連動して色々な時間

スケールで変化しているがどの場合に類似した空間構造をもっている（White and Tourre, 
2003）。この中で対流圏二年振動(TBO)と呼ばれる成分の振幅は 11 年の太陽黒点周期と相関

を示し、太陽活動極小期には振幅が大、極小期には小さいという関係がある(Barnett, 1989; 
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White and Allan, 2001)。太陽活動とエルニーニョについてはさらに、太陽活動が高い時期は、

エルニーニョの発生間隔が長く、低い時期は短くなる事も報告されている (Enfield and Cid, 
1991)。これらの結果は、太陽活動が低調な時には、ENSO の位相の反転が起こり易いと言

い換えられよう。 
 
これまでの研究では ENSO サイクルと太陽活動の関係は主として統計的な調査であり、どの

ようにして太陽活動の変化がENSOサイクルに影響をおよぼすかそのメカニズムについて調

べることが是非とも必要である。太陽活動の海洋への影響といえばまず最初に考えられるの

は太陽から海洋にはいる放射エネルギーの変化であろう（例えば White et al., 1997)。しか

し最近の研究によると、海洋に見られる～１０年の変動の原因は、海洋に入射する太陽のエ

ネルギーの変化ではなく、成層圏における紫外線加熱の変化である可能性が指摘されてきた

(White and Dettinger, 2003, personal communication given at the IUGG general 
assembly)。ここではまずどのような枠組みで太陽活動と ENSO サイクルの関係をとらえる

べきか議論する。 
 
 
２．データ 
大気に関するデータは NCAR/NCEP （Kalnay, 1996）による再解析データを、SST はハド

レーセンター編纂による HadISST (Rayner et al., 2003)を歴史的海面気圧については

Trenberth and Paolino (1980) 編纂のデータを用いる。解析はすべて月平均データを基本デ

ータとしている。主な解析期間は近年の約４１年間、1958-1998 年とし、解析の安定性を見

るときは 1919-1998 の８０年間を 1919-1958 と 1959-1998８の二つの 40 年間にわけて解析

する。 
 
太陽活動の指数は 10.7ｃｍの太陽電波強度（F10.7)をもちいるが、1900 年代の初期を含む長

期間の解析の場合には F10.7 の代わりに太陽黒点数を使用する。本研究では主に夏から冬に

かけての期間の年々変動を取り扱うので太陽活動の指数は７月－１２月の半年平均をもちい

る。ここでは１１年の太陽黒点周期にともなう変動を取り扱っているが、同じ黒点周期の極

大といっても 1900 年の初期の値は最近の極大期の半分くらいの大きさしかないのでここで

は極大、極小期というより、解析期間の平均値より平均より高い時期(HS)と低い時期(LS)と
区分けする。 
 
 
３．結果 
 
３．１ 大気循環場 
ENSO の代表的な変数として Niño 3,4 域(170°W－120°W, 5°S－５°N) の SST を選ぶ。図
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１に、７、８月平均の Niño 3,4 (170W－120W, 5°S－５°N) の SST の時系列を HS と LS に

分けて示す。黒丸は気象庁によるエルニーニョ発生年。この７、８月平均の Niño 3,4 の SST
（SST Niño3,4）と、上から下に順に、各地点の SST との相関を図２に示す。上から順に、同

時（同７－８月）、６ヶ月後（翌１－２月）、１年後（翌７－８月）のずらし相関。HS と LS
のどちらの場合でも太平洋域の SST は夏から冬へと発達するが、LS の場合は翌年の夏には

逆符号になる。それに対し HS の場合には同符号の偏差が引き続き見られる。LS の場合の

SST の偏差が翌年に逆符号になるということは、二年振動の振幅が大きいと言うことに対応

している。 
 
図２をよく見ると、太平洋域よりもっと大きな違いがインド洋に見られる。HS の場合はイン

ド洋の SST との関連は少ないが、LS の場合は東太平洋の昇温に従ってインド洋、南シナ海

に大きな昇温が見られる。インド洋の SST の変動は対流圏二年振動（TBO）の生成にとって

本質的なものであり（Meehl and Arblaster, 2002）、また南シナ海 SST の変動は“二年振動タ

イプの ENSO”を特徴づけるものとして知られている（Ose, 2000). 以上より、太陽活動と

ENSO の関連においては夏から冬にかけての太平洋域－アジア域での SST の発達の仕方の

違いが本質的である事がわかる。 
 
さらに詳しい解析を行う前に太陽活動と ENSO の関係が安定しているか 1959-1998 年と

1919-1958 年の二つの独立な４０年の期間について相関関係を調べる。図３に７－８月平均

の SST Niño3,4と各地点の９－１０月平均 SST とのずらし相関を示す。いずれの４０年間につ

いても HS の場合はインド洋域には相関は見られないが、LS の場合は西インド洋で正、東

インド洋で負というインド洋ダイポール・モード (Sasi et al., 1999)の特徴をもつパターンが

見られる。 
 
３．２ 大気循環場 
ENSO と関連した循環場に太陽活動の影響がどのような違として現れるか同じく SST と大

気の変数とのずらし相関を計算する事により調べる。図４に７、８月平均 SST Niño3,4と赤道

(5°S－５°N)上の各経度・高度の２ヶ月平均気温のずらし相関を示す。上から下へ、７－８月、

１０－１１月、１－２月平均気温相関図。HS の場合、夏には暖かい東大西洋の上で対流圏上

部の気温が高くなるが、逆に、海洋大陸付近は気温が下がっている。秋になると、海洋大陸

付近では地表付近の気温も減少し、東太平洋域とのシーソー・パターンが明瞭になる。冬に

なると上部成層圏の温暖化は海洋大陸付近をのぞく赤道域全体に広まってくる。、LS の場合

も夏には気温の上昇域は主に東太平洋であるが、HS と異なり海洋大陸付近での気温の低下は

見られない。そして、秋から冬へと季節の進行とともに気温の上昇域は赤道域全体に広がる。

さらに、HS とは異なりインド洋域でも気温の上昇は海面まで及んでいる。 
 
Niño 3,4 域の SST との関係の HS、ＬＳよる違いは帯状平均気温にもはっきりと現れている
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（図５）。HS の場合は東太平洋の昇温と海洋大陸域の低温がうち消しあうので帯状平均場の

気温には冬になるまで SST との相関は認められないが、LS の場合には全域で気温の上昇が

起こるのですでに夏から気温の上昇が帯状平均場でも認められる。 
 
気温場の違いは SST と関連した積雲対流活動あるいは上昇流の違いから理解できる。図６に

図４と同じく SSTNiño 3,4とのずらし相関計数を赤道上（5°S－５°N）各経度・高度の気圧座標

系鉛直流（ω）について図示する。HS では夏には東太平洋域と海洋大陸・インド洋域間のシ

ーソーが顕著であるが LS では東太平洋域の上昇域に対する海洋大陸域の下降域は発達して

おらず、インド洋域できわめて弱いがむしろ上昇傾向がみられ、秋にはこの上昇域は顕著に

なり冬まで引き続き発達がする。HS でも秋になると上昇域がインド・アフリカ域に現れる

が、冬の到来とともに消えてゆく。 
 
SSTNiño 3,4 と赤道上の東西風との相関を見ると（図７）、HS では夏には主に太平洋域の下層

で西風、上層で東風の上下一対の相関域が見られるのに対し、LS の場合には太平洋域に加

えインド洋上でも、下層で東風、上層で西風の二対が見られる。秋には双方ともインド洋域

で相関が見られるが、HS の場合冬になるとインド洋上、特に地表付近の相関は弱まる。こ

れに反し、LS の場合インド洋上のセルは引き続き存続する。上昇流の解析結果（図６）と

合わせる、HS の場合 SSTNiño 3,4 の変動は太平洋赤道上の東西循環（東ウォーカー循環）、

HS の場合は太平洋セルに加え、インド上の東西循環（西ウォーカー循環）の変化をもたら

すといえる。 
 
赤道上の東西循環ばかりでなく、子午面循環にも明瞭な違いが見いだされる。図８に SSTNiño 

3,4 と各緯度・高度の帯状平均 ω との相関を示す。HS の場合夏には赤道を離れた南北１０°
くらいの上昇流と相関があるが赤道上の ω と相関が現れるのは秋以降である。これに反し、

LS では夏から赤道域の ω との相関がみられ、また秋、冬においても赤道上の上昇流と一貫

して強い相関を示す。この赤道上の上昇流との相関は、図５の帯状平均気温の相関図とほぼ

対応しており、赤道上のSSTの偏差と対応して赤道上の帯状平均場で上昇流が変化するとき、

赤道対流圏の気温も変化することが理解される。 
 
３．３ 中緯度 
これまでは赤道域の循環場について主に調べてきたが、ENSO の影響は赤道域の SST の変化

にともなう大気の加熱のにより生み出される強制ロスビー波の南北伝播により中高緯度に影

響をおよぼす（Hoskins and Karoly, 1981)。ところで、図４，６を見ると、赤道域の循環場

は HS と LS で非常に異なっており中高緯度への影響も大きく異なることが予想される。図

９に７－８月平均 SSTNiño 3,4と各緯度経度の１－２月平均（上）５００hPa 高度場、（下）地

表２ｍ気温との相関を示す。HS では大平洋・北アメリカパターン（PNA）に似た波列が北

太平洋・北米大陸上に見られ、地表気温の偏差も同地域で際だっている。しかし LS では波
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の構造ははっきりとしない。また太平洋上の中心は西にあり、PNA よりはむしろ西太平洋で

アリューシャン域と日本の南東域でのシーソーモードである西大平洋パターン（WP）に近い

形をしている。また地表気温の偏差場も西太平洋域で顕著である。 
 
このような、中高緯度への ENSO に対する応答の太陽活動への依存性が安定したものかどう

か調べるために図３と同じく１９１９年から１９９８年の８０年間のデータを二つの期間に

わけて、７－８月平均 SSTNiño 3,4 と各緯度経度の翌年の１－２月平均海面気圧（SLP）との

相関係数を計算した（図１０）。どちらの期間においても、HS では PNA に対応して東太平

洋・カリブ海に大きな応答が見られるが、LS では弱い西太平洋での南北シーソーが見えるの

みといえる。 
 
 
４．太陽活動との関連 
上記の解析結果から ENSO に関連した循環場は、太陽活動の高低（HS、LS）に応じて大き

く変化する事が分かった。それではどのようなプロセスを通して太陽活動の影響が海面まで

及ぶのかを考えよう。これまでの解析から太陽活動の影響に応じてして赤道上の循環パター

ンが変化する事が分かったが、海面水温との関連を見る上で上昇速度は非常に重要なもので

あるが直接観測される量ではない。 そこで、対流圏上部の帯状平均気温を代表的変数と考

えこれについてより詳しく解析を行う。図１１a に７－８月平均 SSTNiño 3,4と９－１０月平均

３００hPa 帯状平均気温（Ｔeq,300）の散布図を示す。1958－1998 の全期間での SSTNiño 3,4 と
Ｔeq,300 との相関係数は 0.41 である。太陽活動に応じて二つのグループに分けると LS では

0.74 と高い相関があるのに HS では相関がないどころか逆符号に（－0.15）なってしまう（図

１１ｂ）。 
 
太陽活動との関連を理解するには、まず SSTNiño 3,4 とＴeq,300の関係がどのような大気・海洋

のパラメータに依存しているかを調べる必要がある。図４に見るように HS、LS で大きな違

い現れるのは、海洋大陸－インド洋上の気温・循環場なので、まず考えられる事ははインド

洋の SST の高低に Niño 3,4 の SST と対流圏気温の関係が依存しているということである。

そこで、データーを赤道インド洋(50°E－95°E, 5°S－５°N)の７－８月平均 SST の高低で２

グループに分け、それそれで散布図を作成した（図 1１c）。相関係数はインド洋 SST が高い

グループは 0.24，低いグループは 0.44 と違いは見られるがその差は太陽活動指数を用いた場

合と比べて非常に小さい。 
 
ところで、SST の変動は主に積雲対流の変化を通して大気に影響を与えるので、SST が高く

なる場合と低くなる場合とでは当然違ってくる。この効果を見るために、Niño 3,4 の SST
自身の高低すなわち、図 10a の縦軸の右と左で２グループに分けると、高温（エルニーニョ）

側では 0.47，低温（ラニーニャ）側では 0.07 と両者に明確な差が現れる。しかしまだ太陽活
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動の場合に比てその差は小さい。 
 
上で述べたように SST が変化しても積雲対流活動が変化しなければその影響は小さい。従っ

て、大気の収束・発散場の違いが SST の効果を大きく規定している可能性がある。そこで赤

道付近（５°Ｓ－０°）の７－８月平均帯状平均の ω（ω2.5S）の大・小によってデータを２グル

ープに分けて上と同様な解析を行うと、ω2.5S の大きい（上昇流小）グループでは相関係数は

0.04 であるのに対し ω2.5Sの小さい（上昇流大）のグループでは相関係数は 0.63 にあがり太

陽活動の高・低でのグループ分けとほぼ比較しうる結果が得られる（図１１ｄ）。 
 
ω2.5S の大小のグループ分けで太陽活動の高・低で見られるた循環場の特徴が再現されるかど

うか調べてみた。図１２に７－８月平均の SSTNiño 3,4 と９－１０月平均場との相関、上から

下に順に、帯状平均の気温、ω、そして赤道平均の気温、ω、東西風を示す。左は上昇流が弱

いグループ、右は上昇流が強いグループに対応している。太陽活動指数で分けた場合とほぼ

同様な特徴、上昇流が弱いグループでは、東大平洋と海洋大陸間のシーソーが主で赤道上の

帯状平均場（気温、ω）の変動は小さく、上昇流が強いグループでは赤道上で ω の変動と気

温場に帯状の構造がみられる。大平洋に加えインド洋上にも東西循環の変動が見られる。こ

の結果から、太陽活動の変化は赤道付近の ωの変化を仲介として、ENSO サイクルに影響を

及ぼしているという可能性が推測される。 
 
それでは、次にどのようなプロセスを通して太陽活動の変化が夏の赤道付近の ω に影響を及

ぼすのかを見るために７－８月平均 ω2.5Sと各緯度・高度の（上）７－８月帯状平均気温、或

いは（下）ω との相関係数を１９５８－９８年の期間にいて計算した（図１２a）。興味深い

ことに赤道付近の上昇流は、対流圏の気温ではなく成層圏の気温と相関がある。ここまでの

解析では、IGY（１９５８年）以降の再解析データを用いたが、低緯度・南半球の成層圏の

観測が整備されてきたのは１９６８年以降である。従って、相関場の空間構造をより明瞭に

見るため１９６８年以降の期間について、また、１１年の太陽周期の影響を主に考えている

ので、年々の変動を１：２：１の重みの低周波フィルターで減衰させてから相関係数を計算

する（図１０ｂ）。相関場の基本的なパターンは図１０aと同じであるが南半球高緯度では負、

北両半球中緯度で正という南北非対称がより際だっている。こうした温度変化のパターンは、

夏の北半球で上昇、冬の南半球で下降という Brewer-Dobson (BD) 循環の変調に対応してい

ることが考えられる。 
 
ところで BD 循環の変動は主として冬半球のプラネタリー波の変動によって引き起こされて

いる（Holton et al., 1995; Randel et al., 2002)。そこで BD 循環との関連を調べるために２

０hPa、６０°Ｓにおけるエリアッセン・パルム(E－P)フラックスの鉛直成分（Fz,60s)と各高

度緯度の帯状平均気温、ω との相関係数を計算した。なお他の図との比較を容易にするため

に符号を逆にして、－Fz,60sとの相関として図示してある。波による減速が弱くなると BD 循
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環も弱まるので南半球高緯度成層圏で低温偏差、赤道域、北半球で高温偏差が認められる。

また ωに関しては対流圏赤道付近（５°Ｓ－０°）に正の相関が認められ、BD 循環と対流圏赤

道付の ωとの関係が確認される。 
 
一方これまでの研究から太陽活動の変化は紫外線加熱の変化を通して冬半球の下部中間圏・

成層圏界面の西風ジェット変動をもたらし、これが対流圏から伝播してくるプラネタリー波

との相互作用を通じて極夜ジェットの変動を引き起こすと同時に BD 循環を変化させる可能

性が示されている（たとえば、Kodera and Kuroda, 2002）。 
 
太陽活動指数（F10.7）を Fz,60sの代わりに用いて計算しても、対流圏赤道域の ωとの正相関

が同様に見いだされる （図１２ｄ）。赤道域・北半球の成層圏気温との正相関は同様に見ら

れるが、南半球成層圏の負相関の値はずっと小さい。この違いは、南半球極域の気温に長期

トレンドが存在するためと考えられる。とにかく成層圏亜熱帯域・北半球の気温と対流圏赤

道域の ωとに図１２ｃと同様なパターンが見いだされることから、太陽活動の影響は BD 循

環の変化を通じて対流圏に及んでいると考えられる。 
 
 
５ 議論 
太陽活動による ENSO サイクルの変調の問題について解析を行った。その結果、太陽活動の

高い（HS）低い（LS）で ENSO サイクルに伴う SST の発展に違いがあり、LS では翌年の

夏には赤道東太平洋の SST 偏差は反転するが、HS では減衰しながら持続する（図１）。この

結果は、LS には赤道東太平洋の SST の二年振動の振幅が大きいという Bernett (1989)の結

果と整合している。また、図２、３から夏から秋にかけてのインド洋域の応答の違いがこの

ような ENSO サイクルの違いを生み出していることが示唆される。この結果は、対流圏二年

振動におけるインド洋の役割（Meehl and Arblaster, 2002) からもよく理解できる。 
 
LS では Niño 3, 4 の昇温に引き続きインド洋でも昇温が起こるが HS ではあまり変化が見ら

れない。HS では東大平洋と海洋大陸付近とのシーソーが顕著で、東西循環の偏差場は大平洋

域でほぼ閉じてしまっている。これに反し LS では、インド洋上にもう一つセルが発達する。

秋から冬にかけて Niño 3, 4 に関した気温の偏差場はより帯状になるが、HS では大平洋域の

変動が突出している。赤道上の熱源は、東西循環とともに南北循環を引き起こす。局在化し

た熱源に対する大気の線形的な応答は Gillパターンとしてしられているが現実の大気の SST
偏差への応答は水蒸気の輸送や、大気と海洋の相互作用のためこれとは違ったものになる。

今回の解析の結果からは同じようなSSTの偏差に対して二つの異なる大気の応答が示唆され

る。一つ（大平洋モード）は、太平洋上の東西循環に変化が主で、もう一方（大平洋－イン

ド洋モード）はインド洋域を含むより帯状な広がりを示し、赤道域－亜熱帯間の南北循環の

変動が伴う。この二つのモードの出現には赤道域の上昇流の平均的な強さの違いが関与して
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いる可能性がある（図１２）。 
 
太陽活動の影響は赤道域の上昇流を変化させることによって、二つのモード間の発現確率が

変わる事によると考えられる。大平洋－インド洋モードが発現するときはインド洋域の SST
が変わり、翌年のアジアモンスーンの強度が変化し、ENSO の極性が逆転し二年振動が発生

しやすくなると考えられる。大平洋モードの時は ENSO に伴う赤道域の循環場の変化は主に

大平洋域に限定され、局在した熱源により励起されたロスビー波によって東太平洋・北米大

陸セクターの中高緯度に PNA タイプのテレコネクションパターンが現れやすくなる。ENSO
に関連した中緯度の冬の気圧パターンの太陽活動による違いについては１９２０年からの４

０年、その後の４０年ともに同様な結果（図９）が得られ、インド洋の SST との関係の結果

（図３）と整合して過去８０年間は安定した関係を示している。 
 
以上まとめると、太陽活動と ENSO サイクルの関係を明らかにするには次の各プロセスをそ

れぞれ明らかにすることが必要である。 
 
i) 太陽活動の変化に応じてどのように BD 循環が変化するか？ 
ii) BD 循環の変化に応じてどのように対流圏赤道域の ωが変化するか？ 
iii)対流圏赤道域の平均的な ωの大きさに応じてどのように ENSO の応答が異なるか？ 
 
太陽活動の大気への影響としては、７－８月における成層圏の気圧高度・気温の変化がもっ

とも顕著な現象として知られている（例えば Labitzke, 2002)。この変化は対流圏からではな

く成層圏・さらにその上からの力学的効果によって起きていると考えられている(van Loon, 
and Shea, 2000; Kodera and Kuroda, 2002)。これらの結果は、図１３の太陽活動・ＢＤ循

環の変化の結果とうまく適合している。 
 
太陽活動の変化によるＢＤ循環の変化については Hood and Soukharev (2003) によるオゾ

ンデータの解析のほか、Matteth et al. (2003)のによる大循環モデル実験からもその可能性が

示されている。ＢＤ循環の変化が対流圏の上昇流の変化にどのような影響を与えるかについ

ては、明確な観測事実はないが２００２年に起きた南半球の成層圏大昇温の時にはＢＤ循環

の変化に対応して北半球にあった対流活動の中心が、赤道上移動した可能性がある

（Kodera,2003; 私信、EGS2003 年大会)。また季節は異なるが上述の Matthes et al. (2003) 
の実験でもＢＤ循環の変化にあわせて対流圏赤道域で上昇流の変化が現れており、今後さら

に詳しい解析が望まれる。 
 
対流圏赤道域のωの変化に応じてどのようにENSOの応答が異なるかについては何も知られ

ていないが少し関係すると考えられるものでは、秋のインド洋大ダイポールモード発達の先

駆現象として７月における西大平洋域の局所ハドレー循環の存在（Kajikawa et al. , 2003)
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がある。今回の解析でも、秋に大平洋からインド洋に変動が及ぶ時にはやはり夏にハドレー・

タイプの変動場が存在していることがわかる（図８上図）。また、図９の結果と関連して、

ENSO と関連した中高緯度のテレコネクションには、WP と PNA の二つがあることが知ら

れているが（Horel and Wallace）、必ずしも同時に二つのパターンが現れるのでなく、中高

緯度のレスポンスが東太平洋・北米大陸域で大きい場合と西太平洋域で大きい二つ場合があ

ることが地表気温と５００hPa 高度の値特異値解析の結果(Koide and Kodera, 1999)から示

されている。このような違いは赤道域での降雨のパターンの違から理解できるとされている

（Ose, 2000）。しかし SST の変化に対してどう降雨が変化するかは大気の循環場との相互作

用の結果でありそれを支配する要因をさらに明らかにしていく必要があろう。 
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図の説明 
 
図１ 標準化した７－８月平均Niño 3,4 域(170°W－120°W, 5°S－５°N) SSTの時系列。

（上）HS、（下） LS。赤丸はエルニーニョ発生年。 
 
図２ ７－８月平均 SSTNiño3,4と、各地点の２か月平均 SST との相関。上から順に、同時（同

７－８月）、６ヶ月後（翌１－２月）、１年後（翌７－８月）の各地点の SST とのずらし相関。

等値線は 0.1 おき、絶対値 0.4 以上のみ図示。 
 
図３ ７－８月平均 SSTNiño3,4と各地点の９－１０月平均 SST とのずらし相関。（上）１９５

９－１９９８年、（下）１９１９－１９５８。左）HS、（右）LS。等値線は 0.1 おき、絶対値

0.4 以上のみ図示。 
 
図４ ７－８月平均 SSTNiño3,4 と赤道上(5°S－５°N)の各経度・高度の２ヶ月平均気温のずら

し相関。上から下へ、７－８月、１０－１１月、１－２月平均気温相関図。（左）HS、（右）

LS。等値線は 0.1 おき、絶対値 0.4 以上のみ図示。 
 
図５ 図４に同じ、ただし各緯度・高度の帯状平均気温との相関。 
 
図６ 図４に同じ、ただし赤道上各経度・高度の ω との相関。 
 
図７ 図４に同じ、ただし赤道上各経度・高度の東西風との相関。 
 
図８ 図４に同じ、ただし各緯度・高度の帯状平均 ω との相関。 
 
図９ （上）７－８月平均 SSTNiño3,4 と各緯度経度の翌１－２月平均５００hPa 高度との相

関。（下）上に同じ、ただし各緯度経度の翌１－２月平均２m 気温との相関。（左）HS、（右）

LS。等値線は 0.1 おき、絶対値 0.4 以上のみ図示。外周円は２０°N。 
 
図１０ 図３に同じ、ただし７－８月平均 SSTNiño3,4、と各地点の翌１－２月平均 SLP との

ずらし相関。（上）１９６０－１９９８年、（下）１９１９－１９５８。 外周円は２０°N。

（左）HS、（右）LS。 
 
図１１ (a)標準化した SSTNiño 3,4 とＴeq,300の散布図。 (b) (a)に同じ、ただし太陽活動でグ

ループ分け。（左）HS、（右）LS。 
(c) (b)に同じ、ただし赤道インド洋 SST でグループ分け。（左）高温、（右）低温。 
(d) (b)に同じ、ただし ω2.5Sでグループ分け。（左）大、（右）小。 
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図１２ 図４－９に同じ、ただし ω2.5Sの大小でグループ別けした７－８月平均の SSTNiño 3,4 
と９－１０月平均の変数との相関。上から下に順に、帯状平均気温、帯状平均 ω、赤道気温、

赤道 ω、赤道東西風との相関係数である。左は上昇流が弱いグループ、右は上昇流が強いグ

ループ。 
 
図１３ (a)７－８月平均 ω2.5Sと各緯度・高度の７－８月帯状平均気温。期間１９５８－１９

９８年。(b) (a)に同じ、ただし１９６８－１９９８年についての低周波成分の相関係数。（c）
（上）(b)に同じ、ただし－Fz,60sと気温の相関。（下）－Fz,60sと ωとの相関。（d）(b)に同じ、

ただし F10.7 との相関。等値線は 0.1 おき、絶対値 0.4 以上のみ図示。 
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