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１．はじめに 
一 般 的 に ENSO （ El Nino - Southern 

Oscillation: エルニーニョ・南方振動）は、太平

洋熱帯域において海洋から大気に与える熱の東

西コントラストの変動としてとらえられている

が、南北コントラストの変動でもある。エルニー

ニョ現象時には太平洋熱帯域の海洋表層で水温

躍層の東西傾度が減り、西部の暖水が東に広が

る。これに対応して太平洋熱帯の海面水温も帯

状に高温域が広がる。その結果、熱帯域では大気

がより加熱される。ラニーニャ現象はその逆に

なる。加熱の南北コントラストの変化は、大気の

有効位置エネルギーの変化をもたらし、大気が

行う熱帯から中高緯度への熱輸送や運動量輸送

に影響をおよぼし、それを担う帯状平均子午面

循環や擾乱（波）、帯状平均場も変動するはずで

ある。 
実際、エルニーニョ現象に伴い、対流圏中緯度

域で両半球対称に帯状平均偏差が現れる事が知

られており（例えば、Kumar and Hoerling 2003）、
その形成メカニズムも議論されている（例えば、

Robinson, 2002, Seager et al. 2003）。しかし、

これらの研究では、オイラー平均法やTEM 法に

よる議論をしており、波平均流相互作用の視点

からの対流圏下層を含めた帯状平均偏差場形成

の議論が不十分であった。 
本研究では、長期大気再解析データを用い、温

位面座標系に基づいた質量重み付き帯状平均

（MIM, Iwasaki,1989）を用い、ENSO に伴う

平均子午面循環や帯状平均場の偏差場の形成に

ついて調べる。MIM 法を用いることにより、地

表面付近までを含んだ評価・議論が可能となる。

また、ENSO に伴う大気の全球エネルギー量の

変動についても示す 
 

２．利用データと方法 

解析に利用した大気長期再解析データは

JRA-55 (Kobayashi et al. 2015)である。この 6
時間毎の気圧面データから、温位面座標系に基

づいた質量重み付き帯状平均した気温、東西風

などの帯状平均場や、EP-Flux, 質量流線関数

（平均子午面循環）等を Iwasaki (1989)に従っ

て求めた。この手法（MIM 法）は保存性の表現

に優れ、これを用いることで波と平均流の相互

作用などの物理的な解釈が容易となる。また、対

流圏下層の解析に有用であり、エネルギー収支

解析等にも有効な手法である（Uno and Iwasaki, 
2006）。これらを月平均、季節平均したものを本

研究の解析に用いた。 
ここで、MIM 法による球面座標での帯状平均

東西風の運動方程式、熱力学方程式、連続の式

を示しておく。変数名は岩崎(2009）のとおりで

ある。 
帯状平均東西風運動方程式は、 
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であり、その鉛直成分に温位面の形状抵抗が含

まれることが特徴である。EP-Flux の収束の項

は波動と平均流との運動量の交換を意味する。 
熱力学方程式は、 
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で、右辺に平均流による移流と非断熱加熱の項

のみが含まれ、波動による熱輸送の項が含まれ

ずシンプルである。連続の式は、 
1

𝑎𝑎 cos𝜙𝜙
𝜕𝜕
𝜕𝜕𝜙𝜙 �

𝑣𝑣∗ cos𝜙𝜙� +
1
ρ0

𝜕𝜕
𝜕𝜕𝑧𝑧†

�ρ0𝑤𝑤†∗� = 0 

であり、この連続の式から質量流線関数(χ)は以

下のとおり定義される。 
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ENSO に伴う影響を抽出するため、ここでは

NINO3 領域（5N-5S,150W-90W）の SST 平年

偏差との同時相関解析、及び、回帰分析を行った。

エルニーニョ現象に対する大気応答は現象のピ

ークに 1-2 月遅れて最大になるので、1 月から 3
月の 3 か月平均場(JFM)の解析結果を主に示す。

平年値は 1981-2010 年の平均であり、統計期間

も同じ期間である。なお、発表時はエルニーニョ

現象に伴う大気変動をコンポジット解析により

抽出していたが、相関解析においてもほぼ同様

な結果が得られている。 
 
３結果と考察 

3－1 帯状平均偏差場の形成 

エルニーニョ現象に伴うJFM平均帯状平均場

の応答を図１に示す。帯状平均気温は、熱帯対流

圏で ENSO と正偏差となる相関がみられる。エ

ルニーニョ（ラニーニャ）現象に伴って熱帯域で

気温が上（下）がり、熱帯と中緯度間の温度傾度

が強（弱）まる。北半球中緯度域では 300hPa 付

近で負偏差、60N700hPa で正偏差となる相関が

あり、中高緯度まで影響していることを示して

いる。帯状平均東西風は、両半球亜熱帯ジェット

の赤道側で上層を中心に西風との正相関がみら

れる。また、亜熱帯ジェットの極側での負相関も

両半球でみられる。これらの特徴は、温度風バラ

ンスが成り立つことを考慮すれば、気温の変動

と整合的である。平均子午面循環の気候値は、対

流圏低緯度で上昇、北半球亜熱帯域で下降する

北半球側のハドレー循環と、30N-45N で上昇し、

300hPa 高度付近で極向き流、60N 以北で下降す

る中高緯度直接循環が顕著にみられ、下部境界

で閉じた循環となっている。南半球側も同様に

ハドレー循環と中高緯度直接循環がみられ、下

部境界で閉じた循環になっている。これは MIM
系で見た場合の子午面循環の特徴である。エル

ニーニョ現象に伴い、ハドレー循環は両半球の

図 1 エルニーニョ現象にともなう帯状平均場の応答。
カラー：相関係数（暖色：正相関、寒色：負相関）。太線：
回帰係数。細線：気候値。 (上)気温、(中)東西風、(下)
平均子午面循環（質量流線関数、右回り循環が正値。暖
色は右回り循環強化傾向を示す）。いずれも JFM 平均。
統計期間は 1981－2010年。回帰係数の 0線は省いた。 
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熱帯域で強化されるが、亜熱帯域では弱化傾向

となり、ハドレー循環の南北幅はエルニーニョ

現象時には狭くなっている。一方、北半球中緯度

直接循環は、40N 付近を中心に強化される。こ

れは、凝結加熱が駆動するハドレー循環のみで

なく、擾乱が駆動する中緯度直接循環にも

ENSO が統計的に有意な影響を与えていること

を示すものである。 
そこで、EP-Flux とその発散の様子を図２に

示す。EP-Flux は、気候値では中高緯度下部対流

圏で発散、その上層で収束しており、亜熱帯域の

対流圏上層では赤道向き成分を持つ。エルニー

ニョ現象時に、EP-Flux は北半球 30N-45N 付近

の対流圏下層で上向き偏差である。また、北半球

中緯度の下層 700hPa 以下では EP-Flux 発散偏

差、その上層500-300hPaでは収束偏差である。

このように 30N-45 N 帯ではエルニーニョ現象

時に気候値の状況が強化される傾向がみられて

おり、波活動が強くなっている。なお、500-
300hPa 付近の収束は、帯状平均東西風でみられ

た亜熱帯ジェットの極側での西風の弱化と対応

している。また、EP-Flux 偏差は北向き成分を持

っているが、これは気候値に比べて南向き成分

が小さいことを意味している（図略）。一方、20N-
40N、500-100hPa 高度付近に EP-Flux 発散が

正相関の領域がみられる。EP-Flux 偏差は北向

き・下向きで、気候値の向きとは逆である。この

発散は、帯状平均東西風でみられた亜熱帯ジェ

ットの赤道側での西風強化と対応している。 
EP-Flux 発散は平均子午面循環の北風（南向

き流）の強化、EP-Flux 収束は南風（北向き流）

の強化に寄与する。ここで示した EP-Flux 発散

偏差分布は、エルニーニョ現象にともなったハ

ドレー循環の亜熱帯域の循環偏差分布や中緯度

直接循環の偏差分布と矛盾なく整合している。

さらに、帯状平均東西風運動方程式を𝑣𝑣∗につい

て解いた 

𝑣𝑣∗ = −
� ∇ ∙ 𝐹𝐹
𝑎𝑎 ρ0cos𝜙𝜙 + X∗ − ∂𝑢𝑢∗

∂t −𝑤𝑤†∗
𝜕𝜕𝑢𝑢∗
𝜕𝜕𝑧𝑧†

�
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において、分子第 2、3、4 項の外力項、時間変化

項、鉛直移流項を省き、𝑣𝑣∗の EP-Flux 発散成分

のみから平均子午面循環を求め、同様な相関解

析、回帰分析を行った結果（図２下）をみても、

中高緯度の相関分布は図１上で示した子午面循

環の相関分布とほぼ同じであった。このことは、

波活動の偏差（EP-Flux 発散の偏差）が中高緯度

図 2 （上）EP-Flux（矢印）とその発散（太線）の気候
値。細線は東西風気候値。（中）エルニーニョ現象にとも
なう EP-Flux発散の応答。カラー：相関係数（暖色：正
相関、寒色：負相関）。太線：回帰係数。細線：気候値。
矢印：NINO3SSTと y方向、z方向成分のどちらかの相関
が 0.4以上の EP-Fluxの回帰係数。（下）EP-Flux発散か
ら推定される子午面循環のエルニーニョ現象に伴う変
動。記号等は図 1上と同じ。いずれも JFM平均。統計期
間は 1981－2010年。回帰係数の 0線は省いた。 
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直接循環の偏差の形成に寄与していることを示

している。また、帯状平均気温に見られる北半球

対流圏中緯度域の負相関、及び、60N 付近に見

られる正相関は、子午面循環の変動に伴う上昇

流偏差による断熱的な気温低下、下降流偏差に

よる気温上昇の形成の可能性を示唆する。さら

にこの中緯度域の気温偏差は、50N 付近の帯状

平均東西風の弱化と整合的である。これらのこ

とは、波活動偏差を始点とした帯状平均場形成

の議論を、中高緯度直接循環付近のエルニーニ

ョ現象に伴う帯状平均偏差場の形成プロセスに

適用できることを示している。 
 

3－2 EP-Flux 偏差の要因 
では、議論の始点である波活動偏差（EP-Flux

発散の偏差）は、なぜ形成されたのか、考察する。

中高緯度対流圏では傾圧不安定波が重要な役割

を果たしている。そこで傾圧不安定性の指標を

用いてエルニーニョ現象時の大気下層の傾圧不

安定性を見積もった。傾圧不安定性は鉛直シア

ーと静的安定度によって決まるが、ここではLu 
et al., (2008)が用いた傾圧不安定性の指標（大気 
 

𝐶𝐶 =
𝑓𝑓2(𝑢𝑢500 − 𝑢𝑢850)

𝛽𝛽𝑎𝑎𝐻𝐻(𝜕𝜕500 − 𝜕𝜕850)/Θ
 

 
下層の鉛直シアーを下層の成層安定度で除した

もの）を用いて診断する。また、この指標の変動

成分のうち、鉛直シアーの変動δCsh の寄与と

成層安定度の変動δCst の寄与を Lu et al. 
(2008)と同様に以下の式から見積もる。 

𝛿𝛿𝐶𝐶𝑠𝑠ℎ =
𝑓𝑓2𝛿𝛿(𝑢𝑢500 − 𝑢𝑢850)

𝛽𝛽𝑎𝑎𝐻𝐻(𝜕𝜕500 − 𝜕𝜕850)/Θ
 

𝛿𝛿𝐶𝐶𝑠𝑠𝑠𝑠 = −
𝑓𝑓2(𝑢𝑢500 − 𝑢𝑢850)𝛿𝛿(𝜕𝜕500 − 𝜕𝜕850)

𝛽𝛽𝑎𝑎𝐻𝐻(𝜕𝜕500 − 𝜕𝜕850)2/Θ
 

 
図 3 上は、エルニーニョ現象時の傾圧不安定

指標の NINO3SST との回帰係数の緯度分布で

ある。亜熱帯から 40N 付近で傾圧不安定性が大

きい様子が見られる。これは、エルニーニョ時の

海面水温偏差分布により対流圏下層の南北温度

傾度が拡大し、温度風バランスにより西風シア

ーが強まり、亜熱帯から中緯度域で傾圧不安定

性を増大させていることを示していると考えら

れる。傾圧不安定性指標の偏差を、鉛直シアーに

よる寄与と、成層安定度による寄与の成分に分

けると、傾圧不安定性指標の偏差のほとんどが

鉛直シアーによる成分により説明できる（図３

中）。図 3 下はエルニーニョ時の 850hPa 高度に

おける EP-Flux 鉛直成分平年偏差の緯度分布で

ある。30N-40N で波活動が活発であり、対流圏

下部において波による運動量輸送が増大してい

図 3 エルニーニョ現象にともなう各指数の回帰係数緯
度分布。（上）傾圧不安定性指標、（中）傾圧不安定性指
標変動の鉛直シアー成分（実線）と静的安定度成分（点
線）、（下）850hPa 高度における EP-Flux鉛直成分。上及
び下図では NINO3SST との相関係数が±0.4 を超える領
域を赤で示した。下図の細線は気候値分布（右側の目盛
り）。 JFM平均。統計期間は 1981－2010年。 
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ることを示す。これは、エルニーニョ時に、中高

緯度対流圏下層で傾圧不安定性が増大し、それ

により波活動が活発化し、対流圏上層での EP-
Flux 収束を増大させたというプロセスが働いて

いる可能性を示すものである。また、回帰係数が

正を示す領域が気候値分布の山の赤道側に分布

し、負を示す領域が山の極側であることから、エ

ルニーニョ現象時には、EP-Flux 鉛直成分の緯

度分布が全体として赤道側にシフトしているこ

とが確認できる。 
図２中で示したように、EP-Flux 偏差はその

水平成分にも表れている。Seager et al. (2003) 
はその変化の要因について、エルニーニョ現象

に伴うロスビー波の屈折率の変化との関係を議

論している。エルニーニョ現象に伴って亜熱帯

ジェットの赤道側で西風が強まり、その緯度帯

では屈折率が大きくなる。一方、亜熱帯ジェット

軸の北側では屈折率が小さくなり、この屈折率

の小さい領域から離れる方向にむかってロスビ

ー波が屈折することで、水平方向の運動量輸送

（EP-Flux の南北成分）が変わる、という主張で

ある。図２中で示した、EP-Flux 偏差の 40N 付

近で対流圏上層に見られる北向き成分はこの主

張と矛盾しない。また、やはり図２中で示した、

その上の 20N-40N、500-100hPa 高度付近での

北向き下向き EP-Flux 偏差は、中緯度の対流圏

下層で生成されるロスビー波が北向きに屈折す

るため、この領域まで上向き南向きに伝播する

ロスビー波が少ないことを示している、と理解

すれば、やはり Seager et al. (2003)らの主張と

は矛盾しない。 
 
3－3 全球エネルギーバランスの変化 

3-1 項と 3-2 項では、エルニーニョ現象に伴い

帯状平均場と擾乱の活動が系統的に変化するこ

とを示した。本項ではそのことを全球大気のエ

ネルギーバランスの変化の視点から議論する。 
Lorenz (1955)は、大気大循環のエネルギー変

換に関した 4 ボックスモデルを提示しており、

帯状平均有効位置エネルギーAz、帯状平均運動

エネルギーKz、渦有効位置エネルギーAe、渦運

動エネルギーKeの4つのエネルギーを各ボック

スとし、それらの間のエネルギー変換量を、運動

方程式と熱力学方程式から導いている。MIM 系

における帯状平均場の定義は、Lorenz のものと

は異なるため、エネルギー変換ダイアグラムも

異なる経路となる（Iwasaki, 2001）。MIM 系に

おける帯状平均熱力学方程式が熱の渦輸送の項

を含まないため Az－Ae 間のエネルギー変換は

なくなり、代わりに Kz－Ae 間のエネルギー変

換が現れている。また、Ae－Ke 間のエネルギー

変換は地衡流調節として短期間に絶えず行われ

ることから、Ae と Ke を合わせて波エネルギー

W とし、3 ボックスのエネルギー変換スキーム

図 4 MIM 系における全球平均エネルギーサイクル
（上:3boxタイプ、下:4boxタイプ）。数字の上段黒字は
気候値、下段赤字は NINO3SST との相関係数。全エネル
ギー量とその相関係数を 3box タイプ図の左下に記載。
エネルギー量の単位は 105Jm-2.エネルギー変換量の単位
は Wm-2。JFM平均。気候値は 1981－2010年平均。統計期
間も同期間。カッコつきは推定値。 
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としてエネルギー量とその変換量を見積もるこ

とも行われており、Uno and Iwasaki (2006)は、

NCEP/NCAR再解析を使用してエネルギー変換

量等を見積もっている。 
これらをふまえ、本研究では、それぞれのエネ

ルギー量やその変換量が、ENSO によってどの

ように影響をうけるのか、JRA-55 を用いて調査

を行った。図 4 は、JFM 平均の鉛直積分した全

球平均エネルギーとその変換量の 3 ボックスタ

イプと 4 ボックスタイプのエネルギー変換ダイ

アグラムであり、黒字は気候状態を表し、赤字は

NINO3SST との年々変動の相関係数を示して

いる。 
3 ボックスタイプでみると、気候状態では Az

からKz への変換量（C(Az,Kz)）の約 8 割がKz
から W への変換量（C(Kz,W)）となっている。

ENSO と各エネルギー量との関係をみると、ま

ず、全エネルギー（Az＋Kz＋W）は NINO3SST
と正相関であり、エルニーニョ現象時に増加す

る。また、Az、Kz ともに正相関で、エルニーニ

ョ時に増加する。これは、熱帯と中高緯度間の温

度差が大きくなること、亜熱帯ジェット気流が

赤道寄りで強くなることを反映している。また

この結果は、Li et al. (2011)が Lorenz の手法で

再解析データを用い見積もった場合の結果と整

合的である。一方、W は負相関を示し、エルニ

ーニョ時に減少する。すなわち、エルニーニョ現

象時には、大気の全エネルギーと帯状平均場の

エネルギーは増えるが、波のエネルギーは減る、

ということができる。波のエネルギーが減るこ

とは Li et al. (2011)では指摘されていない。エネ

ルギー変換量 C(Az,Kz)および C(Kz,W)には、

ENSO との相関はみられなかったが、4 ボック

スタイプで見ると、KzからAeへの変換量（C(Kz, 
Ae)）が減少し、KeからKzへの変換量（C(Ke,Kz)）
も減少している。(ここでC(Kz,W)＝C(Kz, Ae)－
C(Ke,Kz)である。) このため、トータルとしてKz
からWへのエネルギー変換量の相関がみられな

くなっていることがわかる。 

全球平均全エネルギー、Az、Kz、W、及びエ

ネルギー間変換量 C(Az,Kz)、C(Kz,W)の月平均、

図 5 MIM 系における鉛直積分した全球平均エネルギー
量の月平均（赤）、及び 5か月移動平均（黒）の時系列。
上から全エネルギー、Az、Kz、W。単位は 105Jm-2。1981－
2010年平均した月平均気候値からの偏差。下部の横線は
エルニーニョ期間(ピンク)とラニーニャ期間（水色）。 
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及び、5 か月移動平均平年偏差の時系列を図５と

図６に示す。平年偏差は、1981 年から 2010 年

の各月平均値、5 か月平均値からの差であり、元

の時系列から季節変動成分を取り除いた時系列

である。これをみると、Az と Kz は、エルニー

ニョ現象時に大きな値となることが確認できる。

W については、Az や Kz ほどはっきりしないが、

エルニーニョ現象時には少ない傾向がある。一

方、エネルギー変換量 C(Az,Kz)、C(Kz,W)には

ENSO に伴った変動はみられないことがこの図

からもわかる。 
このように全球平均したエネルギー変換量に

は、ENSO に伴った変動はみられないが、回帰

係数の緯度分布（図７）をみると、C(Az,Kz)はエ

ルニーニョ時に 15N と 40N 付近で多く、30N
付近で少ないという特徴がみられる。C(Az,Kz)
は平均南北流（子午面循環）による帯状平均場の

位置エネルギーの減少を意味し、回帰係数の緯

度分布は、北向き流の変化と対応している。

C(Kz,W)は、西風の弱いところでEP-Flux 発散、

西風の強いところで EP-Flux 収束となれば、帯

状平均東西風の運動エネルギーが波のエネルギ

ーに変換されることを意味している。15‐20N
あたりではエルニーニョ時に増加、亜熱帯ジェ

ットの軸に近い 30N あたりでは減少している。

図 6 MIM 系における月平均（赤）及び 5 か月移動平均
（黒）全球エネルギー変換量の時系列。上:C(Az,Kz)、
下:C(Kz,W)。エネルギー変換量の単位は Wm-2。1981－2010
年平均した月平均気候値からの偏差。下部の横線はエル
ニーニョ期間(ピンク)とラニーニャ期間（水色）。 

図 7 エネルギー変換量の NINO3SST からの回帰係数緯
度分布（太線）と気候値（細線）。上から C(Az,Kz), 
C(Kz,W), C(Kz,Ae), C(Ke,Kz)。回帰係数は左目盛り、気
候値は右目盛り。回帰係数は相関係数 0.4以上の領域を
赤線。JFM平均。cosφを乗じている。Wm-2。統計期間は
1981－2010年。 
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後者に関しては、図 2中で示した 20N-40N、500-
100hPa 高度付近の EP-Flux 発散偏差が効いて

いるのであろう。C(Kz、W)の内訳を 4 ボックス

タイプとして考えた場合、40N-70N 付近では、

エルニーニョ時の影響が C(Kz,Ae)と C(Ke,Kz)
で打ち消し合っている。C(Kz,Ae)には帯状平均

場から波への傾圧的なエネルギー変換が関わっ

ており、C(Ke,Kz)には波から帯状平均場への順

圧的なエネルギー変換が関わっているが、この

の緯度帯では、帯状平均場から波への傾圧的な

エネルギー変換はエルニーニョ時に減り、波か

ら帯状平均場への順圧的なエネルギー変換も同

じように減り、両者は打ち消しあう。一方、30-
40N 帯では C(Kz,Ae)は増えるものの、C(Ke,Kz)
が勝り、C(Kz,W)は負相関となっている。すなわ

ち、30-40N 帯では波から帯状平均場への順圧的

なエネルギー変換が支配的ということである。

また、C(Kz,Ae)、C(Ke,Kz)とも気候値分布の山

の赤道側でエルニーニョ時に多くなり、山の極

側で少ない傾向がみられ、エルニーニョ時には

分布が気候値よりも赤道側にシフトする様子が

見られた。 
 
４まとめ 

エルニーニョ最盛期時の帯状平均偏差場の特

徴とその形成メカニズムについて、等温位面で

の質量重み付帯状平均（MIM）にもとづく調査

を行った。エルニーニョ現象時にHadley 循環は

強化し、南北幅が狭まる傾向がみられる。また、

中緯度直接循環も強化される傾向がみられる。

この特徴は EP-Flux 発散偏差分布と整合的であ

り、中高緯度域の帯状平均気温偏差分布は、少な

くとも定性的には波活動偏差から説明できる可

能性がある。また、波活動偏差の生成には亜熱帯

から中緯度域での対流圏下層の傾圧不安定性の

増加が影響していることが示唆された。 
また、大気大循環のエネルギーボックスダイ

アグラムを作成し、全エネルギー及び各エネル

ギーの ENSO 影響を調べた。エルニーニョ時に

は全エネルギー、帯状平均有効位置エネルギー

Az、帯状平均運動エネルギーKz が増大し、波エ

ネルギーW が減少することが分かった。一方、

各エネルギー間のエネルギー変換量には、エル

ニーニョに伴う明瞭な変動は見られなかった。

しかし、緯度分布としてエルニーニョ時に赤道

寄りにシフトする様子がみられた。なお、30-40N
帯では波から帯状平均場への順圧的なエネルギ

ー変換が支配的であった。3-2 で述べたとおり、

この緯度帯ではエルニーニョ現象に伴い傾圧不

安定性が増し、対流圏下層での EP-Flux の鉛直

成分が増えるものの、波が北向きに屈折するこ

とで、結果的に波エネルギーが減り帯状平均の

運動エネルギーが増す、ということである。この

ことは、エルニーニョ現象の応答として、波と平

均流の正のフィードバック過程が働いているこ

とを意味しており、興味深い。 
ENSO は気候システムの年々変動の要因とし

て卓越する現象であり、気候系監視や季節予報

にとって大変重要な現象である。ENSO の大気

循環への影響を評価する際、熱帯域の凝結加熱

の東西の偏りで強制される赤道波を起源とする

テレコネクションで議論することが多いが、本

稿で述べたように帯状平均場にも明瞭な影響が

検出され、その影響は高緯度まで及ぶ。本研究の

結果は、帯状平均場や関連する循環、波活動の変

化の観点から ENSO の影響を監視すること、予

測可能性を評価することの重要性を示している。 
ここでは、再解析データとして JRA-55 のみを

用いた。エネルギー変換などの定量的な結果が

再解析データの質に依存している可能性もあり、

この点については他の再解析データも用いて調

べる必要がある。 
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