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Analytical Study of Arctic Oscillation

Simulated by Global Warming Prediction Models

Masahiro OHASHI

Abstract

The Arctic Oscillation (AO) is a dominant atmospheric phenomenon charac-

terized as opposing atmospheric pressure patterns in northern middle and high

latitudes. As a long-term variability of surface temperature with recent global

warming is high associated with the Arctic Oscillation Index (AOI), it is attracted

attention that the AO is an important research ploblem in the study of global

warming.

In this study, we analyzed the AO simulated by 10 Atmosphere-Ocean General

Circulation Models for the Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC)

Fourth Assessment Report. Control scenarios used in this study are the‘ 20th

Century Climate in Coupled Model’scenario in 1901-2000 and the‘Special Report

on Emission Scenarios-A1B ’scenario in 2001-2099.

As a result, a primary mode of the empirical orthogonal functions in winter

unexceptionally represents the AO pattern in all models. And 4 models that have

some ensemble members simulate a variability of global mean surface temperature

well. Then, we analyzed the AO separated in internal variability and external

forcing response in a decadal scale variability by using 4 models. Internal variabil-

ity appears commonly as the AO pattern, however the pattern of external forcing

response varied widely with models and senarios. In addition, timeseires of the

AOI of external forcing response represented a remarkable positive trend since late

the 20th century with the increase of greenhouse gases. Finally we conducted the

same analysis using the barotropic S-model, and we got a similar result as IPCC

models. It is concluded that the decadal variability of the AO can be explained

by the purely internal variability of the atmosphere.

Key Wards: Arctic Oscillation, Arctic Oscillation Index, global warming
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1 はじめに

二酸化炭素をはじめとする温室効果ガスの増加など人為的起源の強制に伴い, 中

高緯度の気候が将来どのように変化するかが注目されている. また, 北半球の中高

緯度大気の主要な変動として, 北極振動 (Arctic Oscillation: AO)がある.

AOとは北緯約60度を挟んで南北に地上気圧が逆相関を持つ現象をいい, Thomp-

son and Wallace (1998)において定義された. Thompson and Wallace (1998)は,冬

季 (11月～4月)の北半球 (北緯 20度以北)海面更正気圧 (Sea Level Pressure: SLP)

を経験的直交関数 (Empirical Orthogonal Function: EOF)展開したときの第 1主

成分としてこのような現象が存在していることを提唱した.

図 1はAOの構造を示しており, 気圧偏差の地理的な特徴としては北極域で低圧

偏差があり,それを取り囲むように周極域 (主に大西洋と太平洋)で高圧偏差が生じ

ている. このような気圧偏差のときの気温偏差の分布は, グリーンランド付近が低

温域, シベリアからヨーロッパにかけてとカナダ北西部が高温域となる. 日本はシ

ベリアに中心を持つ大きな高温域の東部に含まれる. このような分布のときをAO

指数 (Arctic Oscillation Index: AOI)が正であるという. AOIが負のときは, 分布

のパターンが全て逆になる. AOIが正のときにはヨーロッパでは偏西風の強化に

より温和で雨が多くなり, 日本付近では温和な天候が続く. 逆に負のときにはヨー

ロッパでは晴天が続き, 寒気の流入で寒冷化すると同時に日本付近も寒冷化する傾

向がある.

主要な大気変動として古くから知られている北大西洋振動 (North Atlantic Os-

cillation: NAO)に伴って現れる北半球の海面気圧パターンが, 太平洋を除けばAO

のパターンとよく一致することや, NAOとAOIが有意な高い相関を持つことなど

から, NAOがAOの主要部分であるとする見方もある.

AOは十日程度の短いスケール, 年々から十年規模の変動, さらにそれ以上の長

期傾向を示す. AOパターンが 20世紀後半において顕著な上昇トレンドを示すこ

とが報告され, その十年スケールの変動と近年の地球温暖化時に見られる気候変動

パターンは非常によく対応している. 近年の地球温暖化はシベリア付近で最も顕著

であり, カナダ北部でも昇温が著しい一方で, グリーンランド周辺の気温は低下す

るという特徴的な分布が見られる. これは北極振動に伴う地上気温のパターンによ

く一致している (Hori et al. 2007). 両者の相関から近年の地球温暖化の約 40％が

北極振動の変動として説明できるといわれ (田中 2007), AOの成因を理解すること

は温暖化研究において重要である.
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Miller et al. (2006) では, 気候変動に関する政府間パネル (Intergovernmental

Panel on Climate Change: IPCC)の第 4次評価報告書 (Fourth Assessment Report:

AR4)におけるモデル 14個のデータセットの解析から, AOIは温室効果ガスや対流

圏硫酸エアロゾルの強制により正のトレンドを示すことが示唆された. また, 行本

(2005) で指摘されているように観測されるAOIの時系列を見ると 1970年代以降

に顕著な上昇トレンドが見られるが, 1990年代以降は逆に下降トレンドとなって

おり, 大きな振幅の十年規模の変動が含まれている. 年々変動より短い時間スケー

ルのAOは, 主に力学的な過程による大気の内部変動と考えられているが, 十年規

模などの長い時間スケールにおける変動は, 海面水温, 海氷分布, 陸面, あるいは人

為起源および自然起源の外部強制に対する応答などが寄与していることが示唆さ

れている (Hori et al. 2007). しかし, それら寄与の定量的評価や詳しいメカニズム

の解明は十分なされていなく, 観測に見られるAOIの時系列のうち, 内部変動と外

部強制に対する応答がそれぞれどの程度の割合を占めるかについて, 観測結果から

はそれらを分離することが難しいためよくわかっていない. 行本 (2005)によると,

気象研究所の気候モデル (MRI-CGCM2.3)を用いた複数の気候予測のアンサンブ

ル平均は温室効果ガスの増加という外部強制の応答であり, それがAOパターンに

なる一方で, そのスプレッドに見られる内部変動もまたAOパターンになることが

報告されている.
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2 目的

本研究では, Hori et al. (2007), Miller et al. (2006)を参考に IPCCのAR4で実

施された 10個の気候予測に見られるAOを解析し, 行本 (2005)の手法で平均的な

強制応答パターンと, そこからのばらつきの特徴を解析することで, 地球温暖化時

に見られるAOの特徴とその成因を明らかにする. また順圧 Sモデルにおいても同

様の解析を試みる.
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3 IPCC AR4モデル

3.1 使用データ

IPCC AR4モデルにおける解析で使用したデータは, IPCCのAR4で使用され

た 10個の大気海洋結合モデルにおける 20世紀気候再現 (20th Century Climate

in Coupled Model; 20C3M)実験, 温暖化シナリオ (Special Report on Emission

Scenarios-A1B; SRES-A1B)実験結果の月平均の SLPと地上気温のデータである.

20C3M実験はモデルに 19世紀末から 20世紀の既知の外部強制力を与えること

により 20世紀の気候変化を再現する実験である. また SRES-A1Bシナリオは温室

効果ガスによる応答を表現しており, グローバル化の増加や急速な経済成長のもと

で 2100年までに二酸化炭素濃度を 720ppmに固定している.

20世紀を20C3M実験, 21世紀をSRES-A1B実験で行い,期間は1901年から2099

年とした. また 10個のモデルの詳細は以下のとおりである.

Ensenble Size

Model Country Horiz. Res Levels Top 20C 21C

CCCMA-CGCM3.1 (T47) Canada 3.75°× 3.75° 32 1 hPa 5 2

CNCM-CM3 France 2.8°× 2.8° 45 0.05 hPa 1 1

GISS-AOM USA 3°× 4° 12 10 hPa 2 2

GISS-EH USA 4°× 5° 20 0.1 hPa 5 3

INM-CM3.0 Russia 4°× 5° 21 10 hPa 1 1

IPSL-CM4 France 2.5°× 3.75° 19 4 hPa 2 1

MIROC3.2 (Medres) Japan 2.8°× 2.8° 20 30 km 3 3

MRI-CGCM2.3.2 Japan 2.8°× 2.8° 30 0.4 hPa 5 5

NCAR-PCM USA 2.8°× 2.8° 18 2.9 hPa 4 4

UKMO-HadCM3 UK 2.5°× 3.75° 19 10 hPa 2 1

4



3.2 解析手法

それぞれのモデルごとに, 北半球 (北緯 20度以北)の冬 (DJF)平均 SLP偏差を

20世紀と 21世紀をつなげて EOF解析し, その EOF第 1モード (EOF1)を見る.

EOF解析の詳細についてはAppendixを参照のこと.

次に行本 (2005)の手法により, AOの十年スケール変動を外部強制に対する応答

と内部変動に分けて解析する. 解析に使用するモデルは 20世紀, 21世紀ともにア

ンサンブルメンバーが 3つ以上揃っているGISS-EH, MIROC3.2 (Medres), MRI-

CGCM2.3.2, NCAR-PCMの 4個である. これらメンバー間では内部変動は独立で

あるが, 外部強制力は共通であるので, 実験のアンサンブル平均が外部強制に対す

る応答とみなされ, またアンサンブル平均を差し引いた残差は内部変動とみなす

ことができる. まず, 年平均した北半球 (北緯 20度以北)SLP偏差から 11年のロー

パスフィルタで十年変動成分を取り出す. さらに, 外部強制に対する応答と内部変

動成分とに分離するため, アンサンブル平均とそれからの残差に分け, 残差はメン

バー分をつなぎ合わせて 1つの長期データとして扱う. EOF1を計算し, それぞれ

の特徴を解析する. 20世紀と 21世紀は別々に計算を行った.

最後に全モデルのコントロールランにおける 11年のローパスフィルタを施した

SLP偏差のアンサンブル平均とそれを差し引いた残差について同様に 20世紀, 21

世紀それぞれ EOF1を計算する. 各モデルの格子点数を合わせるために, Bilinear

内挿を用いた.
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3.3 結果

3.3.1 冬平均のEOF1

モデルの表現するAOがどの程度現実的かを検証しておくことは, モデルのAO

の変動に対する信頼性を評価する上で重要である. 図 2から図 11に IPCCのAR4

モデル 10個における, それぞれの冬平均 SLP場のEOF1の空間分布と時系列を示

した.

空間分布を見ると, どのモデルも共通して北極域で負の偏差, その周りの中緯度

で正の偏差となった.さらに負の偏差の極大はアイスランド付近にあるものが多く,

その南側の大西洋の正偏差とでダイポール構造をなしてNAO的なパターンを示し

ている. 一方で太平洋にも正の偏差が見られた. 大西洋と太平洋それぞれの正偏差

の大きさを比べるとモデル間によって異なっているのがわかる. 例えば, GISS-EH,

INM-CM3.0, MIROC3.2 (Medres), NCAR-PCM, UKMO-HadCM3は太平洋側に

正偏差の極大が見られ, GISS-AOM, IPSL-CM4は大西洋側に正偏差の極大がある.

全体的に正偏差の大きさが観測に比べて大きく再現されている. どちらにしても,

これらの構造の全体的な特徴は観測されるパターンとよく一致し, どのモデルも例

外なく EOF1は現実的なAOパターンとなったといってよい.

時系列を見ると, NCAR-PCMにおいて, 上昇トレンドが 20世紀末から 21世紀

頭にかけて見られた. また若干ではあるが, CNCM-CM3, GISS-EH, IPSL-CM4,

UKMO-HadCM3においても 21世紀にかけての上昇トレンドが見られる. 下降ト

レンドとなるものは 1つもなかった. これら以外に年々変動の時系列にはそれほど

目立ったは特徴は見られなかった.

また図 12から図 15は, MRI-CGCM2.3.2の図 9で用いたメンバーとは異なる,残

りの 4メンバーにおけるEOF1の空間分布と時系列である. 極域に見られる負の偏

差, 大西洋と太平洋に見られる正の偏差の分布や大きさは全て図 9と似たような構

造を再現し, いずれのメンバーにおいてもAOパターンとなることがわかった. 各

メンバーは独立と見なせるので, もちろんメンバー間の時系列にはほとんど相関が

ない.
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3.3.2 全球平均地上気温

20世紀, 21世紀の気候変化をモデルがどのように再現し予測しているかを確認

するため, 最も代表的でかつ観測データの信頼性が比較的高い全球平均地上気温の

変化について調べたものが図 16から図 19である. 20C3M実験と SRES-A1Bシナ

リオ実験による各メンバーの気候値 (100年平均)からの偏差の時系列およびそれ

らのアンサンブル平均を示している.

20世紀の 100年間においてはGISS-EHとMIROC3.2 (Medres)で約 0.75℃の上

昇, MRI-CGCM2.3.2とNCAR-PCMで約 1℃の上昇が見られる. また数十年規模

の変化傾向としてはどのモデルも共通して 20世紀前半に小さな上昇トレンドがあ

り, 20世紀半ばは上昇がやや停滞し, 1970年代以降に急激な上昇を示している. 行

本 (2005)の観測値と比べると, 変化量, 変化傾向ともにどのモデルも 20世紀の気

候変化において, 外部強制応答の大きさおよび内部変動の大きさがほぼ現実的であ

ることがわかった.

また 21世紀の 100年間については, GISS-EHで約 2.0℃, MRI-CGCM2.3.2と

NCAR-PCMで約 2.5℃, MIROC3.2 (Medres)で約 4.0℃の上昇を示しており, 上

昇幅は 20世紀の 2倍から 4倍ほど大きく予測している. 変化傾向はどのモデルも

例外なく単調増加となっていた.
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3.3.3 内部変動と外部強制応答に見られるEOF1

図 20から図 31は, 十年スケールの SLP場の内部変動と外部強制応答それぞれ

における EOF1の空間分布と時系列を示している.

GISS-EH

GISS-EH (図 20から図 22)を見ると, 内部変動においては 20世紀, 21世紀とも

にAOパターンとなった. ただし, 大西洋の正偏差の極大がアメリカ大陸側にあり,

観測されるAOとは若干異なっている. 極域の負偏差はアイスランド付近への集中

など. 観測されるAOとよく似ていた. 外部強制応答による EOF1も同様にAOに

似た構造が再現された. 内部変動に比べて極域の負偏差や中緯度の正偏差の位置は

同じだが, 寄与率が高くなっており, 特に 21世紀ではAOパターンが 87.2％とい

う非常に高い割合を占めている. 時系列を見ると, 外部強制応答においては, 20世

紀は 1930年頃から 1970年頃までやや下降トレンドの後, 20世紀末にかけて比較的

大きな上昇トレンドを示している. わずかではあるが 1990代の下降トレンドを含

め, これらは観測された AOの長期変動傾向とほぼ一致している. 内部変動につ

いては, 各メンバーは独立と見なせるため, 当然ながらメンバー間の時系列にはほ

とんど相関がない. 1970年以前の内部変動による振幅は外部強制応答のそれより

も大きく, 20世紀半ばまでの数十年スケールの AOの変動は内部変動である可能

性が高いと思われる. 21世紀になると温室効果ガスの増加という外部強制に伴い,

AOIの単調増加が見られる.

MIROC3.2 (Medres)

MIROC3.2 (Medres) (図 23から図 25)による解析結果からは, 内部変動は 20世

紀, 21世紀ともに極域の負偏差, 大西洋, 太平洋の正偏差の位置からきれいな AO

の構造が現れたことがわかる. 一方で外部強制応答はというと 21世紀では寄与率

が 86.0％のAOパターンが再現されたが, 20世紀は極域に負の偏差が見られるも

大西洋に正偏差の応答がほとんどなく, 太平洋の正偏差の位置も北東にずれてお

り, AOパターンとは言いがたい結果となった. AOIの時系列においてはGISS-EH

と異なり, 20世紀の外部強制応答が単調増加している. したがって観測によるAO

の長期変動をあまり再現できていない. 21世紀は同様に単調増加を示している.
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MRI-CGCM2.3.2

MRI-CGCM2.3.2 (図 26から図 28)も内部変動のパターンは同様に 20世紀, 21

世紀ともに観測されるAOによく似たものとなっている. ただし, 観測されるAO

では中緯度の正偏差の極大が大西洋にあるのに対し, 数十年スケールの内部変動で

は太平洋に見られる. 外部強制応答のパターンは 20世紀においてはAOに似た環

状パターンであるが, 大西洋の正偏差が東にシフトしており, 極域の負偏差も北極

海からベーリング海へと伸びていた. 21世紀になると, 太平洋全域は負の偏差とな

りAOパターンは崩れてしまう. これはGISS-EHやMIROC3.2 (Medres)とは異な

る結果となった.寄与率も 77.1％と高めであるのでEOF2を見る必要性はない.尚,

20世紀のパターンにおいては内部変動, 外部強制応答ともに行本 (2005)と同様の

結果が得られた. 一方でAOIの時系列を見てみると, 外部強制応答は 1930年頃か

ら 1990年頃までの変動はGISS-EHと似たものとなり, 観測されたAOの長期変動

傾向をよく再現している. しかし観測に見られた 1990年代の下降トレンドは再現

できていない. 行本 (2005)では, 1970年代以降の観測された顕著なAOIの上昇ト

レンドは統計的にも過去に例のない振幅で, 再現された外部強制応答による振幅は

その 3分の 1くらいしかないが, 内部変動の振幅をこれに足し合わせると観測され

た振幅に匹敵するとされている. 21世紀の外部強制応答によるAOIは同様に単調

増加のトレンドとなった.

NCAR-PCM

NCAR-PCM (図 29から図 31)においては, 内部変動は 20世紀と 21世紀とも

に他のモデルに共通して AOパターンとなる. 外部強制応答は 20世紀は, 極域の

負偏差のアイスランド付近の集中が弱いもののはっきりとAOパターンが現れた.

しかしながら, 21世紀は大西洋の一部に正の偏差が見られるだけで中緯度にまで

負の偏差が広がり, AOの構造は見られなくなっている. これは前述にあるように

MRI-CGCM2.3.2と似た傾向である. また時系列を見ると, 21世紀に関してはこれ

までのモデルと同様に外部強制応答が単調増加する様子が見られるが, 20世紀の

変動は他とは異なり 1930年代半ば頃まで下降, その後 1960年頃までに上昇・下降,

さらに 1990年頃までに大きな上昇・下降トレンドがあり, 20世紀末に再度上昇し

ている.
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3.3.4 全モデルのアンサンブル平均とバイアスに見られるEOF1

図 32から図 34は 10個のモデルのコントロールランのアンサンブル平均とそれ

を差し引いたバイアスに見られる EOF1の空間分布と時系列の図である.

バイアスは 20世紀, 21世紀ともに共通して極域の負偏差と大西洋・太平洋の正

偏差により観測に見られるようなAOの構造が再現されている. 一方でモデルのア

ンサンブル平均も 20世紀, 21世紀でAOパターンとなった. 特に 21世紀は EOF1

の寄与率が 88.1％と非常に高い値を示している.

尚, AOIの時系列を見るとモデルのアンサンブル平均は, 1930年頃から 1950年

頃までの緩やかな上昇, その後 1970年頃までの下降トレンドに加え, 20世紀末に

は大きな上昇トレンドとなった. 観測に見られるAOIを上手く再現できていない

のがわかる. 21世紀になるとアンサンブル平均に見られる AOIは, やはり単調増

加となっている.
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3.4 まとめと考察

IPCCの AR4モデル群における 20世紀, 21世紀の冬平均 SLP偏差場の EOF1

の構造は, 北極域で負偏差, 大西洋と太平洋で正偏差となり例外なくAOパターン

となった. この結果は, Hori et al. (2007), Miller et al. (2006)に一致した. 中緯度

に見られる正偏差は観測に比べて大きく再現されているが, SRES-A1Bシナリオの

影響であると考えられる. AOIの時系列には上昇トレンドとなるものがいくつか見

られ, 20世紀末以降の温室効果ガスの増加という外部強制が年々変動の時系列に

も増加トレンドを及ぼすことが見て取れた.

それぞれのモデルは 20世紀に観測された全球平均地上気温の数十年規模のトレ

ンドや変化量をよく再現し, 21世紀の変化傾向はどれも単調増加を示していた. 21

世紀の変化量は各モデルで 2℃～4℃と異なった.

また, 十年スケール変動について内部変動と外部強制応答に分離して解析した結

果, 内部変動に見られる EOF1の構造は 20世紀と 21世紀ともに共通して AOパ

ターンとなる一方で, 外部強制応答のパターンはモデル間, シナリオ間で大きく異

なることが示された. 内部変動の EOF1がAOパターンになることは, 4つのモデ

ルとも内部変動のAOの構造が前に示した分離する前の年々変動のパターンに似

ていることから, 外部強制応答に対応するアンサンブル平均の変動幅が小さいため

それを差し引いても元々のAOの構造が現れてくると解釈できる. 外部強制応答に

関しては, モデル間にもシナリオ間にも共通性が見られず今回の結果だけからでは

説明が難しい. Shindell et al. (1999) は, 二酸化炭素倍増に対するAOの応答を調

べたモデル実験において, モデルが成層圏を十分な高さまで表現することが重要で

あることを示唆している. 今回使用したモデルの中で最も高くまで成層圏を表現し

ているのはGISS-EHであり, 外部強制応答に見られるAOIの時系列も一番観測の

AOの長期的変動に一致していた. そして唯一外部強制応答が 20世紀, 21世紀とも

にAOに似たパターンになったのもこのモデルであった. これは非常に興味深い結

果である. AOIの時系列においては, どのモデルも外部強制応答のAO的変動が 20

世紀末以降に増加トレンドを示しており, 今後観測されるAOのトレンドのかなり

の部分が温室効果ガスの増加という人為的な強制力によるものと考えられた.

最後に全モデルのアンサンブル平均とそこからのバイアスについてEOF解析を

行ったところ, 両者のEOF1の構造は共にAOパターンとなり, アンサンブル平均

に見られるAOIの時系列は 20世紀の観測を上手く再現できていないことが確認さ

れた. 21世紀のAOIは単調増加を示していた.
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4 順圧Sモデル

4.1 順圧Sモデルにおける方程式系

4.1.1 3次元スペクトルモデル

本章では, Tanaka (2003)で開発された大気大循環モデルを用いた.

支配方程式

このモデルの基礎方程式系は, 球面座標系 (緯度 θ, 経度 λ, 気圧 p)で表された水

平方向の運動方程式, 熱力学第一法則の式, 質量保存則, 状態方程式, 静力学平衡の

式から成り立つ (小倉 1978).

・水平方向の運動方程式

∂u

∂t
− 2Ω sin θv +

1

a cos θ

∂ϕ

∂λ
= −V · ∇u − ω

∂u

∂p
+

tan θ

a
uv + Fu (1)

∂v

∂t
+ 2Ω sin θu +

1

a

∂ϕ

∂θ
= −V · ∇v − ω

∂v

∂p
− tan θ

a
uu + Fv (2)

・熱力学第一法則の式

∂cpT

∂t
+ V · ∇cpT + ω

∂cpT

∂p
= ωα + Q (3)

・質量保存則

1

a cos θ

∂u

∂λ
+

1

a cos θ

∂v cos θ

∂θ
+

∂ω

∂p
= 0 (4)

・状態方程式

pα = RT (5)

・静力学平衡の式
∂ϕ

∂p
= −α (6)

これらの方程式で用いられている記号は次の通りである.
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θ : 緯度 α : 比容

λ : 経度 ω : 鉛直 p速度

u : 東西方向の風速 Fu : 東西方向の摩擦

v : 南北方向の風速 Fv : 南北方向の摩擦

V : 水平方向の風速 Q : 非断熱加熱率

ϕ : ジオポテンシャル Ω : 地球の自転角速度 (7.29 × 10−5[rad/s])

p : 気圧 a : 地球の半径 (6.371 × 106[m])

t : 時間 cp : 定圧比熱 (1004[JK−1kg−1)

T : 気温 R : 乾燥気体の気体定数 (287.04[JK−1kg−1])

そして上記の方程式の中で熱力学第一法則の式に質量保存則,状態方程式,静力学

平衡の式を代入することによって,これらの基礎方程式系を 3つの従属変数 (u, v, ϕ)

のそれぞれの予報方程式で表すことができる (Tanaka 1991).

まず始めに気温 T と比容 α, ジオポテンシャル ϕについて以下のような摂動を与

える.
T = T0 + T ′ (7)

α = α0 + α′ (8)

ϕ = ϕ0 + ϕ′ (9)

ここで T0, α0, ϕ0はそれぞれ全球平均量であり, T ′, α′, ϕ′は全球平均量からの偏差

である. (7)から (9)式を状態方程式と静力学平衡の式に適用すると,

pα0 = RT0 (10)

pα′ = RT ′ (11)

dϕ0

dp
= −α0 (12)

∂ϕ′

∂p
= −α′ (13)

これら (7)～(13)式を用いて熱力学第一法則の式を変形すると,

∂T ′

∂t
+ V · ∇T ′ + ω

(
∂T ′

∂p
− RT ′

pcp

)
+ω

(
dT0

dp
− RT0

pcp

)
=

Q

cp

(14)

となる. ここで T0 ≫ T ′が成り立つので, (14)式の左辺の第 3項において, 気温の

摂動の断熱変化項は無視することができる. つまり,
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ω
RT0

pcp

≫ ω
RT ′

pcp

(15)

である. また左辺の第 4項において, 全球平均気温 T0を用いることで, 以下のよう

な大気の静的安定度パラメータ γを導入することができる (Tanaka 1985).

γ =
RT0

cp

− p
dT0

dp
(16)

よってこの関係式を用いて (14)式を変形すると,

∂

∂t

(
− p2

γR
· ∂ϕ′

∂p

)
− p2

Rγ
V · ∂ϕ′

∂p
− ωp

γ

∂

∂p

(
p

R

∂ϕ′

∂p

)
−ω =

Qp

cpγ
(17)

さらに (17)式の両辺を pで微分し, 質量保存則を適用すると,

∂

∂t

(
− ∂

∂p

p2

γR
· ∂ϕ′

∂p

)
+

1

a cos θ

∂u

∂λ
+

1

a cos θ

∂v cos θ

∂θ

=
∂

∂p

[
p2

γR
V · ∇ ∂ϕ′

∂p
+

ωp

γ

∂

∂p

(
p

R
· ∂ϕ′

∂p

)]
+

∂

∂p

(
Qp

cpγ

)
(18)

となる. 以上より熱力学第一法則の式 (3)から気温 T と比容 αを消去し, 摂動ジオ

ポテンシャル ϕ′の予報方程式を導くことができた. これによって 3つの従属変数

(u, v, ϕ′)に対して, 3つの予報方程式 (1), (2), (18)が存在するので解を一意的に求

めることができる.

これらの 3つに式をまとめて行列表示すると次式のようになる (Tanaka 1991).

M
∂U

∂τ
+ LU = N + F (19)

τ は無次元化された時間であり, τ = 2Ωtである. 式 (19)の各記号は以下の通りで

ある.

U：従属変数ベクトル

U = (u, v, ϕ′)T (20)

M,L：線形演算子

M = 2Ωdiag

(
1, 1,− ∂

∂p

p2

Rγ

∂

∂p

)
(21)

L =


0 −2Ω sin θ 1

a cos θ
∂
∂λ

2Ω sin θ 0 1
a

∂
∂θ

1
a cos θ

∂
∂λ

1
a cos θ

∂() cos θ
∂θ

0

 (22)
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N：非線形項ベクトル

N =


−V · ∇u − ω ∂u

∂p
+ tan θ

a
uv

−V · ∇v − ω ∂v
∂p

− tan θ
a

uu

∂
∂p

[
p2

Rγ
V · ∇∂ϕ

∂p
+ ωp ∂

∂p

(
p

Rγ
∂ϕ
∂p

)]
 (23)

F：外部強制項からなるベクトル

F =

(
Fu, Fv,

∂

∂p

(
pQ

cpγ

))T

(24)

ただし,

diag()：対角行列

()T：転置行列

とする.

　式 (19)の基礎方程式系の基本状態として, 断熱かつ摩擦なし, つまり (F = 0)の

静止大気 (ū, v̄, ϕ̄) = 0を考え, そこに微小擾乱 (u′, v′, ϕ′)を与える. このとき式 (19)

の非線形演算子Nは,

N =


−

(
u′

a cos θ
∂
∂λ

+ v′

a
∂
∂θ

)
u′ − ω ∂

∂p
u′ + tan θ

a
u′v′

−
(

u′

a cos θ
∂
∂λ

+ v′

a
∂
∂θ

)
v′ − ω ∂

∂p
v′ − tan θ

a
u′u′

∂
∂p

[
p2

Rγ

(
u′

a cos θ
∂
∂λ

+ v′

a
∂
∂θ

)
∂ϕ′

∂p
+ ωp ∂

∂p

(
p

Rγ
∂ϕ′

∂p

)]


２次以上の摂動項を無視すると, 結局N = 0となり, 式 (19)を線形化した基本状態

は以下のように表せる.

M
∂U′

∂τ
+ LU′ = 0 (25)

U′ = (u′, v′, ϕ′)T

これ以降は簡単のため, U′ = (u′, v′, ϕ′)T をU = (u, v, ϕ)T と略記する.

鉛直構造関数

このベクトル方程式 (25)において, 鉛直構造関数Gm(p)を導入して, 鉛直方向と

水平方向に変数分離を行う.

U(λ, θ, p, τ) = (u, v, ϕ)T
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=
∞∑

m=0

(um, vm, ϕm)T Gm(p)

=
∞∑

m=0

Um(λ, θ, τ)Gm(p) (26)

ここで添字のmは鉛直モード番号 (vertical mode number)を意味する. これを式

(27)に代入し, 分離された各変数に関する方程式を導く.

d

dp

p2

Rγ

dGm

dp
+

1

ghm

Gm = 0 (27)

1

ghm

∂ϕm

∂t
+

1

a cos θ

∂um

∂λ
+

1

a cos θ

∂vm cos θ

∂θ
= 0 (28)

常微分方程式 (27)を鉛直構造方程式 (vertical structure equation)と呼ぶ. また水

平風成分についても同様に鉛直構造関数を導入して,

∂um

∂t
− 2Ω sin θvm +

1

a cos θ

∂ϕm

∂λ
= 0 (29)

∂vm

∂t
+ 2Ω sin θum +

1

a

∂ϕm

∂θ
= 0 (30)

と導ける.式 (28), (29), (30)をまとめて水平構造方程式 (horizontal structure equa-

tion)と呼ぶ.ここで分離定数中のhmは長さの次元 (L)をもち,鉛直構造方程式 (27)

の固有関数である鉛直構造関数Gm(p)に対する固有値として求まる. また, 水平構

造方程式 (28)は流体層の厚さ hmの線形浅水方程式系と同じ形であることから, hm

は等価深度 (equivalent height)の意味を持つ.

　鉛直構造関数Gm(p)の正規直交性により, 気圧 pの任意の関数 f(p)について, 次

の鉛直変換を導くことができる.

f(p) =
∞∑

m=0

fmGm(p) (31)

fm =
1

ps

∫ ps

0
f(p)Gm(p)dp (32)

ここで fmは第m鉛直モードの鉛直変換係数である.

　鉛直モードm = 0は順圧 (barotropic)モード, または外部 (external)モードと

いい, 鉛直方向に節を持たず, ほとんど全層で一定のまま変化しないモードである.

これに対して鉛直モードm ≥ 1は傾圧 (baroclinic)モード, または内部 (internal)

モードといい, m番目のモードに関しては鉛直方向にm個の節を持つ. 本研究で用

いた順圧スペクトルモデルは, 鉛直モードm = 0の順圧モードだけを考慮したモ

デルであり, 鉛直方向に平均した大気の特性を考慮するのに適したモデルであると
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いえる. 順圧モードm = 0における等価深度 h0は 9728.4mである.

水平構造関数

前節で, 第m鉛直モードの鉛直構造関数の固有値として得た等価深度を用いて,

水平構造方程式 (28), (29), (30)を解く. ここで式 (28), (29), (30)を

Mm
∂

∂τ
Um + LUm = 0 (33)

と行列表記する. 添字のmは第m鉛直モードを意味する. ただし

Mm = 2Ωdiag

(
1, 1,

1

ghm

)
Um = (um, vm, ϕm)T

である. ここで次のスケール行列Xm, Ymを導入する.

Xm = diag
(√

ghm,
√

ghm, ghm

)
(34)

Ym = 2Ωdiag
(√

ghm,
√

ghm, 1
)

(35)

これらを式 (33)に以下のように作用させる.(
Y−1

m MmXm

) ∂

∂τ

(
X−1

m Um

)
+

(
Y−1

m LXm

) (
X−1

m Um

)
= 0 (36)

ここで

Y−1
m MmXm = diag (1, 1, 1) (37)

だから式 (36)は

∂

∂τ

(
X−1

m Um

)
+

(
Y−1

m LXm

) (
X−1

m Um

)
= 0 (38)

と書ける. 尚,

Y−1
m LX =


0 − sin θ αm

cos θ
∂
∂λ

sin θ 0 αm
∂
∂θ

αm

cos θ
∂
∂λ

αm

cos θ
∂() cos θ

∂θ
0

 (39)

である. 式 (39)中の αmは次のように定義した笠原パラメータと呼ばれるもので

ある.

αm =

√
ghm

2Ωa
(40)
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このことは, 浅水方程式中の 4つの惑星パラメータ（g:重力, hm:等価深度, Ω:地球

の自転速度, a:惑星半径）が唯一の惑星固有パラメータ αmだけであらわせること

を示している (Tanaka 1985).

　式 (38)は時間 τ の線形システムであるから次のように解を仮定して, 水平方向

成分と時間成分とに変数分離することができる.

X−1
m Um (λ, θ, τ) =

∞∑
n=−∞

∞∑
l=0

Hnlm (λ, θ) e−iσnlmτ (41)

Hnlm (λ, θ)は水平構造関数 (horizontal structure function), または Hough関数と

呼ばれる. Hough関数は第m鉛直モードに相当する水平ノーマルモード, すなわち

水平自由振動を意味し, 経度 λと緯度 θの関数である. 添字の nは東西波数, lは南

北モード番号を示している.

　式 (41)を水平構造方程式 (38)に代入して,

−iσnlmHnlm +
(
Y−1

m LXm

)
Hnlm = 0 (42)

この固有値問題を解くことで固有関数Hnlm (λ, θ)と対応する固有値 σnlmを求める

ことが出来る. 式 (38)は緯度方向にパラメータが一定だから, Houghベクトル関

数Θnlm(θ)を用いてHnlm (λ, θ)を次のように経度依存と緯度依存とに変数分離で

きる.

Hnlm (λ, θ) = Θnlm (θ) einλ (43)

ただし,

Θnlm (θ) =


Unlm (θ)

−iVnlm (θ)

Znlm (θ)

 (44)

とする. 南北風成分に関しては位相を π/2だけずらすために i =
√
−1がかけられ

ている. 南北モードは 3種類の異なるモードから構成される. 一つは低周波の西進

するロスビーモード (Rossby mode) lrで, 残りの二つは高周波の西進, および東進

する重力波モード (gravity mode) lwg, legである.

　 Swartrauber and Kasahara (1985) によると, 水平構造関数Hnlm (λ, θ)は球面調

和関数展開の和として得られる.この方法で求められる水平構造関数Hnlm (λ, θ)が

正規直交性をもつならば, これを基底にして波数展開することが出来る. 水平構造
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関数が直交関数であることは以下のように示される.

　緯度と経度に関する内積は以下のように表される.

<Hnlm,Hn′l′m> =
1

4π

∫ π
2

−π
2

∫ 2π

0
(UnlmU∗

n′l′m + VnlmV ∗
n′l′m + ZnlmZ∗

n′l′m)

e−i(n−n′)λ cos θdλdθ (45)

アスタリスクは複素共役を意味し, nlmと n′l′mは東西波数と南北モード番号の異

なるモードを示している. 式 (39)の線形演算子 Lm = Y−1
m LXm は非対称のエル

ミート行列であるため, 次の関係 (skew–self adjoint)が成立する.

<Hnlm,LmHn′l′m> + <LmHnlm,Hn′l′m> = 0 (46)

式 (46)に式 (42)を代入して,

(σnlm − σ∗
n′l′m)<Hnlm,Hn′l′m> = 0 (47)

を得る. 式 (47)から以下の二つの条件が課せられる.

•n = n′かつ l = l′のとき

　<Hnlm,Hn′l′m>は線形浅水方程式系の全エネルギー量に比例する量であり, 決

して 0にはならない. よって式 (47)を満たすためには σnlm = σ∗
nlmである必要があ

り, 従って σnlmは実数でなくてはならない.

•それ以外のとき
　 σnlm ̸= σ∗

nlmであれば式 (47)を満たすためには <Hnlm,Hn′l′m> = 0が成り立

つ必要がある. すなわち固有振動数 σnlmに相当する固有関数Hnlmが, 固有振動数

σn′l′mに相当する固有関数Hn′l′mと直交関係にあることを示している.

　以上の二つの条件から, 任意のモード nlmについて, 以下の正規直交関係が成立

する.

<Hnlm,Hn′l′m> =
1

4π

∫ π
2

−π
2

∫ 2π

0
Hnlm · H∗

n′l′m cos θdλdθ = δnn′δll′ (48)

　以上の水平構造関数Hnlm(λ, θ)の直交性から, 次のフーリエ－ハフ変換が導かれ

る.

　第m鉛直モードに相当する物理空間において, λ, θ, τ を変数とする任意のベク

トル関数をAm(λ, θ, τ)とすると,

Am(λ, θ, τ) =
∞∑

n=−∞

∞∑
l=0

anlm(τ)Hnlm(λ, θ) (49)

anlm(τ) =
1

4π

∫ π
2

−π
2

∫ 2π

0
Am(λ, θ, τ) · H∗

nlm cos θdλdθ (50)
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となる.

3次元ノーマルモード関数展開

鉛直構造関数と水平構造関数を結合させ, 3次元ノーマルモード関数Πnlm(λ, θ, p)

を構成し, 式 (19)を展開する. 3次元ノーマルモード関数Πnlm(λ, θ, p)は鉛直構造

関数Gm(p)と水平構造関数Hnlm(λ, θ)とのテンソル積であり, 以下のように定義

される.

Πnlm(λ, θ, p) = Gm(p)Hnlm(λ, θ)

= Gm(p)Θnlm (θ) einλ (51)

この 3次元ノーマルモード関数も以下に示す内積の下で, 直交関係を満たす.

<Πnlm,Πn′l′m> =
1

4πps

∫ ps

0

∫ π
2

−π
2

∫ 2π

0
Πnlm · Π∗

n′l′m cos θdλdθdp

= δnn′δll′δmm′ (52)

この関係により, 3次元ノーマルモード関数展開が導かれる. 式 (19)中のUとNと

Fは 3次元ノーマルモード関数によって次のように展開される.

U(λ, θ, p, τ) =
N∑

n=−N

L∑
l=0

M∑
m=0

wnlm(τ)XmΠnlm(λ, θ, p) (53)

N(λ, θ, p, τ) =
N∑

n=−N

L∑
l=0

M∑
m=0

nnlm(τ)YmΠnlm(λ, θ, p) (54)

F(λ, θ, p, τ) =
N∑

n=−N

L∑
l=0

M∑
m=0

fnlm(τ)YmΠnlm(λ, θ, p) (55)

　ここでwnlm(τ), nnlm(τ), fnlm(τ)はそれぞれ,従属変数ベクトルU,非線形項ベク

トルN,外部強制ベクトルFについての展開係数である. wnlm(τ), nnlm(τ), fnlm(τ)

は展開基底の正規直交性式 (52)より, 以下のフーリエ変換で求められる.

wnlm(t) = <U(λ, θ, p, t), X−1
m Πnlm(λ, θ, p)> (56)

nnlm(t) = <N(λ, θ, p, t), Y−1
m Πnlm(λ, θ, p)> (57)

fnlm(t) = <F (λ, θ, p, t), Y−1
m Πnlm(λ, θ, p)> (58)

同様の内積を式 (19)全体に施すことによって, プリミティブ方程式系の 3次元スペ

クトルモデルが導かれる.⟨
M

∂

∂τ
U + LU − N − F, Y−1

m Πnlm

⟩
= 0 (59)
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式 (53), (54), (55)で展開した大気変数を式 (58)の各項に代入し, 内積の積分計算

を実行すると, 空間依存は消えて時間のみの関数となり, 最終的に行列表記のプリ

ミティブ方程式は以下のようなスペクトル表記のプリミティブ方程式系に書き直

すことが出来る.

dwi

dτ
+ iσiwi = −i

K∑
j=1

K∑
k=1

rijkwjwk + fi (60)

i = 1, 2, · · · , K

ここで, τ は無次元時間, σiはラプラス潮汐方程式の固有振動数, rijk は非線形相

互作用係数で実数となる. 非線形項中の rijkは非線形の波–波相互作用 (wave–wave

interaction) および帯状–波相互作用 (zonal–wave interaction) に関する相互作用

係数 (interaction coefficients) で実数である. K は全波数で, K = (2N + 1)(L +

1)(M + 1)である. N は東西全波数, Lは南北全波数, M は鉛直全波数を示す. 厳密

にはK → ∞としなくてはならないが, 通常はある波数で切断して方程式系を構成

する.

　以上より, 順圧成分と傾圧成分からなる鉛直構造関数, ロスビーモードと重力波

モードからなる水平構造関数の両方を用いることで, プリミティブ方程式系をスペ

クトル表示で表すことができた.

鉛直モードm = 0だけで方程式系 (59)を閉じると⟨
M

∂

∂τ
U + LU − N − F, Y−1

0 Πnl0

⟩
= 0 (61)

これをスペクトル表記すると,

dwi

dτ
+ iσiwi = −i

K∑
j=1

K∑
k=1

rijkwjwk + si (62)

i = 1, 2, 3, · · · , K

　ここで, Kは式 (60)のKとは異なり, 順圧スペクトルモデルにおける全波数を

意味し, K = (2N +1)(L+1)である. 本研究では東西波数は n = 0, 1, · · · , 20で, 南

北モードはロスビーモード lr = 0, 1, · · · , 20の赤道対称モード (奇数モード)で波数

切断している. 鉛直波数m = 0のみで方程式系を閉じたこのモデルは, 式 (62)に

おける外力の順圧成分 siの他に順圧–傾圧相互作用の項 giが新たに加わってくる.

ここでは si = fi + giを順圧成分の外力と呼ぶことにし, これを si = si(wi, τ)のよ

うに従属変数wiと時間の関数としてパラメタライズした.
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　今回使用するモデルは, 外力項 siを従属変数 wiから, 長期間の観測データより

以下の重回帰によって統計的に求めたモデルである.

si = s̃i + Aijwj + Bijw
∗
j + ϵi (63)

ここで, s̃iは siの気候値, アステリスクは複素共役であり, 残差 ϵiのノルムを最小

化するようにシステム行列Aij, Bij を観測データから順次以下の回帰式で求めて

いる.

Aij = s′iw
+
j (64)

w+
j = wH

k (wkwH
j )

−1
(65)

ここでバーは時間平均, s′iは siのアノマリ, ( )H は共役転置行列, w+
j はwjの偽逆

行列 (pseudo–inverse)である. 同様にして,

Bij = ϵ′iw
∗+
j (66)

ここで, ϵ′iは行列Aによる第一残差である.

　観測データとして,本研究では1950年～1999年の50年間の冬季のNCEP/NCAR

再解析データを用いた. 1日 4回の観測データから状態変数wiを求め, 日変化を除

去してからモデルのタイムステップに時間内挿し, 式 (60)から順圧大気の外力 si

を診断的に算出する. 力学過程の計算精度は 1％以下の誤差の範囲で表現されてい

ることから, 残差として得られた外力 siの値は十分に意味のある値と考えられる.

こうして得られた 50年分の外力 siのデータから, 気候値 s̃iとアノマリ s′iを計算す

る. このアノマリ s′iを状態変数wiで回帰することで, 式 (63)のようにシステム行

列Aij, Bijを順次決定することができる. このように, 観測データからモデルの最

適外力を統計的 (Statistical)に求めていることから, 式 (63)で表される外力 siを用

いるモデルを順圧 Sモデルと呼ぶ.

順圧 Sモデルの詳細については Tanaka and Nohara (2001) に書かれているが,

現実大気の順圧成分の予報を行った結果, このモデルは月平均で約 8日の予報能力

を持つことが示され, 長周期変動の力学的解明に十分使える順圧大気大循環モデル

であるということが言えた.

ところがこのモデルでは, 統計的処理のためか, 予報誤差の最大要因となる傾圧

不安定波の増幅が弱いという特徴があり, このままの順圧 SモデルではAOの再現

はできなかった (岡田, 2003). そこで本研究では, 順圧Bモデルのように, 傾圧不安
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定などの物理過程を再導入し, 以下のように外力 siをパラメタライズした.

si = s̃i + Aijwj + Bijw
∗
j + (BC)ijwi + (DF )ijwi + (DZ)ijwj + (DE)ijwi (67)

上記の右辺第三項以下は次のとおりである.

(BC)ijwi : 傾圧不安定

(DF )ijwi : 粘性摩擦

(DZ)ijwj : 帯状地表摩擦

(DE)ijwi : エクマン摩擦

以上のように, 外力 siを状態変数wの関数として表現することができた. 予報の

各ステップにおいて, wに応じて siが決定し, 次のステップの wiを求めることが

できる. これを繰り返すことで, 初期時刻からある時間後の wiを求めることがで

きる.
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4.1.2 物理過程

　粘性摩擦としては変数のラプラシアン∆に渦粘性係数を掛けたものが一般的

である. 本研究では, よりスケール依存性を持たせるために超粘性オペレータ∆4

による粘性摩擦を, 球面ロスビー波のスケールパラメータ ci = σi/nとの組み合わ

せで導入した. 回転球面上の渦度方程式を解いて得られるHaurwitz波の位相速度

は球面調和関数に対応する固有値で表されるが, ここではこの関係式を回転球面上

の浅水方程式を解いて得られるHough関数に拡張した. 等価深度が無限となる極

限では Hough関数の球面ロスビー波は Haurwitz波に収束することが知られてい

る. ラプラシアンは波数空間では全波数 l̂で表現されるので, 球面ロスビー波の位

相速度との間に以下の近似が成立する.

−ci =
−1

l̂(l̂ + 1)
≃ σi

n

摩擦力は粘性摩擦項と地表摩擦項の二つを考えるので, 与えられる摩擦力は,

diwi = −kDc−4
i wi − νSwi (68)

となる. ここで kDは超粘性係数, ciはロスビー波の位相速度, νSはレイリー摩擦係

数である. レイリー摩擦係数は最初はゼロに設定しておき, 固有解をシフトさせる

ために徐々に値を与えていく. それによってシステムが特異解へとシフトする. な

お, 超粘性係数の値は kD(2Ωa8) = 2.7× 1040m8s−1である (Itoh and Kimoto 1999).

24



4.1.3 固有モードと中立モード

　スペクトル表記した方程式 (62)は非線形項を含んでいるので, 気候学的平均

場を基本場として摂動法を用いた線形化を行う. 時間依存性のない非帯状流である

基本場をwi, それからの偏差をw′
iとし, 1次のオーダーで線形化を行うと,

dw′
i

dτ
= −iσiw

′
i − i

K∑
j=1

( K∑
k=1

(rijk + rikj)wk

)
w′

j + (−kdc
−4
i w′

i − νsw
′
i) + s′i

　　　　　　　　　　　　　　　　　 i = 1, 2, 3, · · · , K (69)

ここで波数が負の値をとるとき, wiおよび fiは複素共役となることに注意する.

　状態変数wiは複素数なので, x = (wRi, wIi), f = (fRi, fIi)というように実部と

虚部に分けることで方程式を実数化し, さらに行列表記をすると次のようになる.

d

dτ


Re(w′

1)
...

Im(w′
210)

 = A


Re(w′

1)
...

Im(w′
210)

 +


Re(s′1)

...

Im(s′210)


=⇒ dx

dτ
= Ax + f

ここで xは (wR, wI)からなる実数ベクトルで, Aは基本場と摩擦力から決定する

実数行列, f は主に順圧傾圧相互作用による外力で, ここでは乱数と考える.

固有モード

今, 外力 f を無視することで

dx

dτ
= Ax

という線形システムを考える. 正方行列Aの固有ベクトル viを列とする正則行列

Pは, P = (v 1 v 2 · · · vn)であるから,

A = P



λ1

λ2

. . .

λn

 P−1
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のようにAが対角化可能であったとする. このとき, 上式は

dx

dτ
= P



λ1

λ2

. . .

λn

 P−1x

のように書くことができ, この式の両辺に左からP−1をかけると,

P−1 dx

dτ
=



λ1

λ2

. . .

λn

 P−1x

となる.

　Pは時刻 tに無関係なので, P−1x = x′とおくことで,

dx′

dτ
=



λ1

λ2

. . .

λn

x′　⇐⇒　 x′ =



a1e
λ1t

a2e
λ2t

...

aneλnt


となり, P−1x = x′より微分方程式の解 x′は

x = Px′ = (v 1 v 2 · · · vn)



a1e
λ1t

a2e
λ2t

...

aneλnt


= a1v 1e

λ1t + a2v 2e
λ2t + · · · + anvne

λnt

となる.

　行列Aの固有値 λi = a + biの値によって, 各項 (各固有ベクトル)の解 xに対す

る振る舞いが分類される. b = 0すなわち固有値が実数であれば,
λi>0 : 増幅 (不安定)

λi = 0 : 中立

λi<0 : 減衰 (安定)
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のようになる. b ̸= 0のとき, 解の振る舞いは以下のようになる.
Re(λi)>0 : 増幅振動

Re(λi) = 0 : 中立

Re(λi)<0 : 減衰振動

(70)

b ̸= 0のとき, 複素数の固有ベクトルが出現するが, 複素共役の固有ベクトルが存

在するため, x は実数となる.

　今回解析するwiは複素数であるので, 解の振る舞いは上記に従う.

中立モード

大気の支配方程式

dx

dτ
= Ax + f

を基本場のまわりで線形化し, 数週間以上の長周期変動を考えることで時間変化項

を無視すると,

dx′

dτ
= Ax′ + f ′　⇐⇒　Ax′ = −f ′

となる.

　ここで, 任意の行列は特異値分解可能であるという性質を用いて, 行列Aを特異

値分解A = UΣVT する. Σは特異値 σi(0 ≤ σ1 ≤ σ2 ≤ · · ·)を対角成分にもつ対角
行列で, U ≡ (u1 u2 · · ·), V ≡ (v1 v 2 · · ·)は左, 及び右特異ベクトル ui, viを列ベ

クトルに持つ行列である.

　行列Aを特異値分解した結果,

x′ = −A−1f ′ = −(VΣ−1UT )f ′ = −
∑

i

vi
(ui, f

′)

σi

= − v1

σ1

(u1, f
′) +

v2

σ2

(u2, f
′) + · · · + vn

σn

(un, f
′)

と表すことが出来る. この式から, f ′に特定の形が卓越しなければ, 最小の特異値

σ1に付随して得られる右特異ベクトル v1が偏差場で卓越することが分かる. さら

に, σ1が他の特異値と比較して十分に小さいとき, f ′の詳細に関わらず, 右特異ベ

クトル v1が偏差場で卓越することが分かる.すなわち,中立モードを考えることで,

統計的に抽出された卓越する長周期変動の力学的起源を理解することが出来る. さ
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らには, 変動を励起しやすい強制分布を得ることが出来る.

固有値のシフト

Watanabe and Jin (2004)において, 強制問題における中立モード理論は, シス

テム行列 Aの固有ベクトルが全て安定であることを要求している. 全て安定モー

ドでないと, 月平均以上の時間スケールにおける定常応答に不安定モードが現れ,

卓越してしまうからである. その問題を解決するためにレイリー摩擦を導入する.

レイリー摩擦を導入することで固有値をシフトさせることができ, 不安定モードを

安定モードにすることができる. 固有値をシフトさせても固有ベクトルの構造は変

化しないので, 同じモードを不安定から安定にすることができる.
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4.2 使用データ

順圧 Sモデルにおける解析およびモデルの初期値や外力を求めるために使用

するデータは, アメリカ環境予報センター (National Centers for Environmental

Prediction; NCEP)/アメリカ大気研究センター (National Center for Atmospheric

Research; NCAR)による再解析データである. その詳細は以下のとおりである.

使用期間 1950年 1月− 2000年 12月

時間間隔 00, 06, 12, 18Z

気象要素 u(m/s), v(m/s), Z(gpm)

水平グリッド間隔 2.5◦× 2.5◦

鉛直グリッド間隔 1000, 925, 850, 700, 600, 500, 400, 300, 200,

150, 100, 70, 50, 30, 20, 10 hPaの 17層

解析範囲 北半球

再解析データとは, 同一の数値予報モデルとデータ同化手法を用いて過去数十年

間にわたりデータ同化を行い, 長期間にわたって出来る限り均質になるように作成

したデータセットのことである. このような均質な大気解析データセットは, きわ

めて信頼度の高い基礎資料になりうる. 特に気候変動の解明, 大気大循環の解析と

全球のエネルギー循環の研究の際には有用である.

NCEP/NCARでは 1949年 1月から 50年以上という長期にわたって同一のデー

タ同化手法により再解析が行われており,このデータは解析に用いることが出来る.

ただし, 1979年に初めて人工衛星TIROSが打ち上げられ, 客観解析に初めて衛星

データが導入されたことにより, 1979年を境にデータの不連続的な変動が残ってい

ることに留意しなくてはならない. モデルや解析スキーム等による見かけの気候変

動は取り除かれているが, 入力データの質の不連続は明瞭に残っている. また, 2.5◦

× 2.5◦の等圧面データには, すべての変数に対して T30の波数切断で平滑化施さ

れているため, 高緯度地方では波動状の誤差が顕著に現れる. しかし長周期の変動

の研究では, 長期間にわたる均質なデータである再解析データは貴重である.

NCEP/NCAR再解析データに用いられている予報モデルの水平分解能は T62,

鉛直分解能は 30層, データ同化手法は 3次元変分法で, その解析レベルはモデル面

である. ただし, 先に述べたように等圧面データには平滑化のためにT30の波数切

断が行われている.
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4.3 解析手法

また, 順圧 Sモデルにおいても同様に仮想的外力応答によるトレンドと, それに

重なる内部変動の特徴の解析する.

AOの特異固有解理論で導かれる最適外力 (SVD解析の左ベクトルU)を 50年

の積分期間中に負から正にリニアーに増加するようにトレンドとして加算する実

験 (実験A)と, 右ベクトルVを同じように加算する実験 (実験B), さらに外力のア

ノマリのデータを上乗せしていく実験 (実験C)を行った.

実験Aと実験Bにおいてトレンドとして与えた外力は,観測される外力の平均ノ

ルムの大きさを基準とし, 50年間に左ベクトルUと右ベクトルVのノルムが基準

値の-0.4％から＋ 0.4％に変化するように与えてある. 実験Cでは外力のアノマリ

のデータを 1時間値に内挿し, 365日のローパスフィルタを施した上でその 2％を

上乗せしていった.

初期値は 1950年 1月 1日 00Zから 24時間おきに 6日 00Zまでの 6通りを与え,

6メンバーのアンサンブル予報実験とした. IPCCのモデル群の解析のときと同様

に各メンバーのアンサンブル平均を外部強制応答, それを差し引いた残差を内部変

動とみなして解析を行う.
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4.4 結果

図 35にNCEP/NCAR再解析データによる観測に見られる 365日のローパスフィ

ルタを施したAOIの時系列, 図 36と図 37に SVD解析による外力の時系列と左ベ

クトルU, 右ベクトルVの構造を示した.

4.4.1 実験A

図 38と図 39は SVD解析の左ベクトルUを外力とした 6メンバーの実験 Aに

よる個々の AOIの時系列のうちの 1例と,各メンバーおよびアンサンブル平均に

対するAOIの時系列の合成図である. 6メンバーは 1950年 1月 1日から 1950年 1

月 6日を初期値としたものであり, AOIには 365日のローパスフィルタが施してあ

る. 図 38より, AOIは外力に加えた僅かなトレンドに応答して 50年の間に負から

正へと増加しており, 大きな振幅の十年スケールの変動が重なっていることがわか

る. これを図 35の時系列と比較すると非常によく対応していることが確かめられ

た. また図 39の結果を見ると, 外部強制応答に対応するアンサンブル平均の時系列

がゆるやかな上昇トレンドで再現されている. また, 内部変動と外部強制応答の卓

越モードを調べるために, アンサンブル平均からの偏差場を各メンバー継ぎ足した

長期データとアンサンブル平均それぞれについてEOF解析を行うと, 図 40に示し

たように, 内部変動に関しては観測と同様にAOパターンとなったが, 外部強制応

答の EOF1には PNAを含む構造が現れた.

4.4.2 実験B

次に SVD解析の右ベクトルV, つまりAOを外力とした 6メンバーの実験Bに

よる結果を同様に図 41から図 43に示した. 各々のAOIの時系列には実験Aと同

じように負から正への増加トレンドが再現され, 大きな振幅の十年スケールの変動

が確認された. アンサンブル平均に対するAOI時系列は変動幅の小さい上昇トレ

ンドとなった. また内部変動と外部強制応答の EOF1は実験Aのときとは異なり,

どちらもAOの構造が現れた.
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4.4.3 実験C

最後に外力のアノマリのデータを上乗せしていく実験Cを行った. 図 44と図 45

にそれぞれ 6メンバーの実験Cによる個々のAOIの時系列と, 各メンバーおよび

アンサンブル平均に対するAOIの時系列の合成図を示した. 図 44, 図 45の時系列

を見ると, 内部変動, 外部強制応答ともに前の実験に見られたような上昇トレンド

は現れず, 図 35を上手く再現できなかったことがわかる. また, 内部変動と外部強

制応答それぞれの EOF1の構造を図 46に示した. 両者とも観測に見られるような

AOパターンを再現しており, 外部強制応答も内部変動的な構造となって現れた.
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4.5 まとめと考察

順圧 Sモデルを用いて 1950年から 50年間の時間積分を多数行い, 仮想的外力

応答によるトレンドと, それに重なる内部変動の特徴を行本 (2005)の手法で解析

した.

SVD解析の左ベクトルUと右ベクトルVを外力とした実験 Aと実験 Bでは,

外力に加えた少しのトレンドに応答してAOIの増加傾向が見られた. そこに大き

な振幅の十年スケールの変動が確認され, 観測による同様の時系列と比較すると非

常に良く対応していた. 全てのメンバーとアンサンブル平均の時系列においても緩

やかな上昇トレンドが再現されている. 一方で実験 Cでは外力にトレンドを加え

なかったためか各メンバーとアンサンブル平均ともに上昇トレンドは再現できな

かった. 内部変動と外部強制応答によるEOF1の構造は, 左ベクトルUを外力とし

た実験 Aの外部強制応答で PNAのような構造が現れた以外は全て観測に見られ

るようなAOパターンとなった.

内部変動パターンが全て AOとなることは IPCCのモデル群における実験と同

様の結果である. IPCCのモデル群のときに外部強制応答においてAOパターンが

再現されたものは, 観測や内部変動に見られるようなきれいなAOの構造は現れな

かったのに対し, 今回順圧 Sモデルによって再現された外部強制応答のAOパター

ンは実験A, 実験Cともに観測をよく再現しているのがわかる.

これらの結果から,極めて単純な順圧大気大循環モデルを用いても IPCCのAR4

モデルと同様な特徴が再現され, 北極振動の数十年スケールの長期変動が, 大気の

内部変動として十分に説明できることが示唆された.
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5 結論

本研究では IPCCのAR4で使用された 10個の大気海洋結合モデルを用いて 20

世紀, 21世紀の地球温暖化時に見られるAOの解析を行った.

SLP場においてどのモデルも例外なく 20世紀, 21世紀をつなげて計算した冬平

均のEOF1には現実的なAOの構造が現れ, AOIの年々変動における時系列には上

昇トレンドを示すものがいくつか見られた. 一方でモデルは 20世紀に観測された

全球平均地上気温の変化をよく再現し, 21世紀の 100年間では約 2℃～4℃の上昇

傾向を示した.

以上よりモデルの AOや気候変化における信頼性を十分評価した上で, 十年ス

ケールの変動についてアンサンブルメンバーが 20世紀, 21世紀ともに十分揃って

いる 4個のモデルのデータセットを使用し, AOを外部強制に対する応答と内部変

動に分離して解析した. その結果, 内部変動に見られるEOF1の構造はどのモデル

も 20世紀, 21世紀ともに共通してAOパターンとなる一方で, 外部強制応答のパ

ターンはモデル間,シナリオ間で大きく異なることが示された.外部強制応答のAO

的変動は 20世紀末以降, 大きな上昇トレンドとなり, 今後観測に見られるAOのト

レンドのかなりの部分が温室効果ガスの増加という人為的な強制力によるものと

考えられる.

また, 10個のモデルにおけるアンサンブル平均とそれを差し引いたバイアスに

見られる EOF1を計算したところ, 両者は 20世紀, 21世紀ともに観測に見られる

ようなAOパターンを再現し, モデルのアンサンブル平均が示すAOIの時系列は

20世紀末以降上昇傾向となった.

最後に極めて簡単な順圧大気大循環モデルを用いて同様の解析を行ったところ,

IPCCのAR4モデルと同じような特徴が再現され, AOの数十年スケールの長期変

動が, 大気の純粋な内部変動として十分に説明できることが示唆された.

21世紀の SRES-A1Bシナリオのもとでの外部強制に対するAOIの増加など, 地

球温暖化に伴う中高緯度の気候変化とAOの変化にはよい対応が見られたが, その

空間パターンはモデル間で大きく異なった。また 20世紀にモデルが再現したAOI

が完全に観測を表現できてない部分もあり、AOの将来予測には多くの解明すべき

課題が残されている。
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Appendix　EOF解析

EOF解析とは

AOは北半球における SLPを EOF解析 (主成分解析)したものの第一主成分に

より定義される.

EOF解析は, いくつかの地点における時系列データの主要な変動パターンを抽

出して変動の特徴を把握するための統計的手法であり, 北半球における大気の変動

パターンを見るためにこれを行う.

一般に何らかの相関関係がある p個の地点でのデータ x1, x2, · · · , xp(p ≥ 2)で,

時系列方向にN 個のデータ x1λ, x2λ, · · · , xpλ (λ = 1, 2, · · · , N)が得られたとする.

これらのN個の時系列データは, それぞれ p個の地点での気象要素が相互に関連の

ある変動を示しているとみなせるので, この変動を説明する関数として, p個の変

量の一次結合で表すことができ, これを

z = l1x1 + l2x2 + · · · + lpxp (71)

と仮定し,l1, l2, · · · , lpを変化させ,

p∑
i=1

l2i = 1 (72)

の条件の下で, zの分散が最大になるときの zを第一主成分という. このときの係

数を l1i(i = 1, 2, · · · , p)で表すと,

z1 = l11x1 + l12x2 + · · · + l1pxp (73)

となる.

次に z1とは無相関な zのうちで, 式 (73)を満たす最大の分散を持つ z2が決定で

きる. この z2を第二主成分という. この時の係数を l2i(i = 1, 2, · · · , p)とすると z2

は,

z2 = l21x1 + l22x2 + · · · + l2pxp (74)

と表すことができる. 以下同様にして第m成分 zmまでで全変動の大部分が説明で

きればこれ以上を求める必要はない.ここで, zmを,

zm = lm1x1 + lm2x2 + · · · + lmpxp (75)
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と書く. 従って各係数は,

l2α1 + l2α2 + · · · + l2αp =
p∑

k=1

l2αk = 1 (76)

を満たし 各主成分は 以下の条件を満たすように定まる.

 第一主成分 z1の分散が最大である

第 i主成分と第 j主成分 (i ̸= j)は直交する (無相関である)

各主成分の計算は, p× pの分散共分散行列の固有値問題に帰着する. これについて

は次節に記すこととする.

全球再解析データに対してEOF解析をする際には注意が必要である. なぜなら,

全球再解析データはどの緯度帯でも, 経度方向には同じ数のグリッドが存在するか

らである. 地球は球形であるので, 全球再解析データのままでは, 高緯度になるほ

ど各グリッドあたりの面積が小さくなる. そのため, 面積荷重を考慮せずにEOF解

析を行ってしまうと, 低緯度と比較して高緯度の変動が相対的に大きく見積もられ

てしまい, 実際に変動を特徴付けるパターンとは異なるパターンが現れる恐れがあ

る. このグリッドの偏りを修正するために, 緯度方向に面積荷重
√

cos θをデータに

かけて偏りを解消する.

EOF解析における固有ベクトルの計算方法

一般に, p変量データ,すなわちN個の各標本について, p種類の変量x1, x2, · · · , xp

が測定されたとし, そのデータに基づき, 主成分 z1, z2, · · · , zm(m ≤ p)を求める方

法について以下で述べる.

まず, 得られたデータより各変量の分散共分散 σijを求め, それを

S =



σ11 σ12 · · · σ1p

σ21 σ22 · · · σ2p

...
...

. . .
...

σp1 σp2 · · · σpp

 (77)

と表す. ここでの σijは各変量の分散共分散の不偏推定値であり,

σij =
1

N − 1

{
n∑

λ=1

(xiλ − x̄i)(xjλ − x̄j)

}
(78)
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x̄i =
1

N

N∑
λ=1

xiλ (79)

とし, さらに相関行列を求め, それを

R =



r11 r12 · · · r1p

r21 r22 · · · r2p

...
...

. . .
...

rp1 rp2 · · · rpp

 (80)

(rii = 1; i = 1, 2, · · · , p)

と表す.

ここで, p個の変量 x1, x2, · · · , xpからなるベクトル変量を

X =



x1

x2

...

xp

 (81)

とする. ここで,Xのとりうる量は,

x11

x21

...

xp1

 ,



x12

x22

...

xp2

 , · · · ,



x1N

x2N

...

xpN


また, 各主成分を式 (71)の形で求めるために各主成分の変量 xiの係数をそれぞれ

ベクトル

l1 =



l11

l21

...

lp1

 , l2 =



l12

l22
...

lp2

 , · · · , lm =



l1m

l2m

...

lpm


で表し, lαの転置行列を lTα で表すと主成分は

z1

z2

...

zm

 =



lT1

lT2
...

lTm

 X (82)
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と書くことができる. ただし, 各 lTα は単位ベクトル (lTα · lα = 1)とする.

これより,各成分 zαが条件 (76)を満たすように係数を求めればよい.したがって,

V {z1} = v{lT1 X} = lT1 V {X}l1 = lT1 Sl1 (83)

z1の分散 V {z1}が最大になるような l1を求めるために, ラグランジュの未定乗数

法を用いる (次節参照). ここで, ラグランジュ未定乗数を λとして,

v = lT1 Sl1 − λ(lT1 l1 − 1) (84)

の両辺を lT1 で微分すると, 微分方程式

∂v

∂lT1
= (S − λI)l1 (85)

I:p次の単位行列

が得られ, ラグランジュの未定乗数法よりこの微分方程式が 0になるときに z1の

分散 V {z1}は最大になる. すなわち, 以下の連立方程式

(S − λI)l1 = 0 (86)

を解けばよい. ここで, 式 (82)のベクトル l1の要素がすべて 0以外の解を持つため

には λが固有方程式

|S − λI| = 0 (87)

の解 (固有値)でなければならない. また, z1の分散 V {z1}を最大にするものが存在
するとすれば, 式 (85)より

V {z1} = λ (88)

であり, 式 (87)の固有値に等しくなるので, z1における係数ベクトル l1としては,

式 (87)の最大の固有値λ1に対応する単位固有ベクトルとして第一主成分 z1を決定

することができる. 一方, 式 (87)の固有値を展開すると λについての p次方程式に

なるので, p個の固有値 (重複するものを含めて数えると)が存在し, しかも Sは非

負の対称行列であるから固有値はすべて非負の実数である. その中の最大のものを

λ1として l1を求める. さらに大きさの順に λ2, λ3, · · · , λmを抽出し, λk(1 ≤ k ≤ m)

に対応する単位固有ベクトルを第 k主成分 zkにおける係数ベクトル lkとして, 全

部でm個の主成分を求めるとこれらは条件を満たす.
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ラグランジュの未定乗数法

関数 y = f(x1, x2, · · · , xp)について, 条件 h(x1, x2, · · · , xp) = 0のもとで, その極

大, もしくは極小を求めるために, 以下の関数を導入する.

z = y = f(x1, x2, · · · , xp) + λh(x1, x2, · · · , xp) (89)

この仮定した関数において, zを最大にすることは, yを h = 0のもとで極大, もし

くは極小にすることと同値である. したがって,

∂z

∂x1

=
∂z

∂x2

= · · · =
∂z

∂xp

= h(x1, x2, · · · , xp) = 0 (90)

を解いて, x1, x2, · · · , xpを求めると, この x1, x2, · · · , xpに対する yの値が極大, も

しくは極小となる. さらに条件が次のように 2個以上あるときにおいても,

h1(x1, x2, · · · , xp) = 0, h2(x1, x2, · · · , xp) = 0, · · · , hp(x1, x2, · · · , xp) = 0 (91)

上記の場合と同じように, 次の関数について,

z = y = (x1, x2, · · · , xp) + λ1h1(x1, x2, · · · , xp) + λ2h2(x1, x2, · · · , xp) + · · ·

+λphp(x1, x2, · · · , xp) (92)

上記の場合と同じように式 (90)を解くことにより yを極大, もしくは極小にする

ことができる.
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図 1: 北極振動の構造 (Thompson and Wallace 2000より引用).
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図 2: CCCMA-CGCM3.1 (T47)で再現された北半球 (北緯20度以北)の冬平均SLP

年々変動のEOF1の空間分布と時系列. カッコ内は寄与率, コンター間隔は 0.5hPa

である.
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図 3: 図 2と同様. ただしモデルはCNRM-CM3である.
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図 4: 図 2と同様. ただしモデルはGISS-AOMである.
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図 5: 図 2と同様. ただしモデルはGISS-EHである.
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図 6: 図 2と同様. ただしモデルは INM-CM3である.
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図 7: 図 2と同様. ただしモデルは IPSL-CM4である.
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図 8: 図 2と同様. ただしモデルはMIROC3.2 (Medres)である.
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図 9: 図 2と同様. ただしモデルはMRI-CGCM2.3.2である.
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図 10: 図 2と同様. ただしモデルはNCAR-PCMである.
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図 11: 図 2と同様. ただしモデルはUKMO-HadCM3である.
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図 12: 図 9と同様. ただし run2によるものである.
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図 13: 図 9と同様. ただし run3によるものである.
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図 14: 図 9と同様. ただし run4によるものである.
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図 15: 図 9と同様. ただし run5によるものである.
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図 16: GISS-EHで再現された全球平均地上気温偏差の時系列. 細線は実験の各メ

ンバー, 太線はアンサンブル平均である. (上)20世紀, (下)21世紀
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図 17: 図 16に同様. ただしモデルはMIROC3.2 (Medres)である.
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図 18: 図 16に同様. ただしモデルはMRI-CGCM2.3.2である.
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図 19: 図 16に同様. ただしモデルはNCAR-PCMである.
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図 20: GISS-EHで再現された北半球 (北緯20度以北)のSLPにおける十年スケール

のEOF1 (内部変動に対する空間分布).カッコ内は寄与率,コンター間隔は 0.05hPa

である. (上)20世紀, (下)21世紀
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図 21: GISS-EHで再現された北半球 (北緯 20度以北)の SLPにおける十年スケー

ルのEOF1 (外部強制応答に対する空間分布). カッコ内は寄与率, コンター間隔は

0.05hPaである. (上)20世紀, (下)21世紀
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図 22: GISS-EHで再現された北半球 (北緯 20度以北)の SLPにおける十年スケー

ルのEOF1の時系列. 細線は実験の各メンバー (内部変動), 太線はアンサンブル平

均 (外部強制応答)である. (上)20世紀, (下)21世紀.
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図 23: 図 20に同様. ただしモデルはMIROC3.2 (Medres)である.
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図 24: 図 21に同様. ただしモデルはMIROC3.2 (Medres)である.
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図 25: 図 22に同様. ただしモデルはMIROC3.2 (Medres)である.
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図 26: 図 20に同様. ただしモデルはMRI-CGCM2.3.2である.
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図 27: 図 21に同様. ただしモデルはMRI-CGCM2.3.2である.
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図 28: 図 22に同様. ただしモデルはMRI-CGCM2.3.2である.

70



図 29: 図 20に同様. ただしモデルはNCAR-PCMである.
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図 30: 図 21に同様. ただしモデルはNCAR-PCMである.
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図 31: 図 22に同様. ただしモデルはNCAR-PCMである.
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図 32: モデルのバイアスで再現された北半球 (北緯 20度以北)の SLPにおける十

年スケールのEOF1の空間分布. カッコ内は寄与率, コンター間隔は 0.05hPaであ

る. (上)20世紀, (下)21世紀
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図 33: モデルのアンサンブル平均で再現された北半球 (北緯 20度以北)のSLPにお

ける十年スケールのEOF1の空間分布.カッコ内は寄与率,コンター間隔は 0.05hPa

である. (上)20世紀, (下)21世紀
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図 34: モデルのバイアスとアンサンブル平均で再現された北半球 (北緯 20度以北)

の SLPにおける十年スケールの EOF1の時系列. 細線は各モデルのアンサンブル

平均からの残差, 太線はアンサンブル平均である. (上)20世紀, (下)21世紀
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図 35: 順圧 Sモデルで再現された観測に見られる順圧高度場のEOF1の時系列. 期

間は 1950年から 2000年で 365日ローパスフィルタを施した.

図 36: 順圧 Sモデルで再現された SVD解析による外力の時系列. 期間は 1950年か

ら 2000年で 365日ローパスフィルタを施した.
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図 37: 順圧 Sモデルで再現された SVD解析による左ベクトルU (上)と右ベクト

ルV (下)の構造. コンター間隔は 50mである.
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図 38: 順圧 Sモデルで再現された 6メンバーの実験 Aによる個々の順圧大気場

のEOF1時系列の 1例. 期間は 1950年から 2000年で 365日ローパスフィルタを施

した.

図 39: 順圧 Sモデルで再現された 6メンバーの実験Aによる各メンバー (細線)お

よびアンサンブル平均 (太線)に対する順圧大気場の EOF1時系列の合成図. 期間

は 1950年から 2000年で 365日ローパスフィルタを施した.
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図 40: 順圧 Sモデルで再現された 6メンバー実験Aによる内部変動 (上)と外部強

制応答 (下)に対する順圧大気場のEOF1の空間分布, カッコ内は寄与率, コンター

間隔は 50mである. 80



図 41: 順圧 Sモデルで再現された 6メンバーの実験 Bによる個々の順圧大気場

のEOF1時系列の 1例. 期間は 1950年から 2000年で 365日ローパスフィルタを施

した.

図 42: 順圧 Sモデルで再現された 6メンバーの実験Bによる各メンバー (細線)お

よびアンサンブル平均 (太線)に対する順圧大気場の EOF1時系列の合成図. 期間

は 1950年から 2000年で 365日ローパスフィルタを施した.
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図 43: 順圧 Sモデルで再現された 6メンバー実験Bによる内部変動 (上)と外部強

制応答 (下)に対する順圧大気場のEOF1の空間分布, カッコ内は寄与率, コンター

間隔は 50mである. 82



図 44: 順圧 Sモデルで再現された 6メンバーの実験 Cによる個々の順圧大気場

のEOF1時系列の 1例. 期間は 1950年から 2000年で 365日ローパスフィルタを施

した.

図 45: 順圧 Sモデルで再現された 6メンバーの実験Cによる各メンバー (細線)お

よびアンサンブル平均 (太線)に対する順圧大気場の EOF1時系列の合成図. 期間

は 1950年から 2000年で 365日ローパスフィルタを施した.
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図 46: 順圧 Sモデルで再現された 6メンバー実験Cによる内部変動 (上)と外部強

制応答 (下)に対する順圧大気場のEOF1の空間分布, カッコ内は寄与率, コンター

間隔は 50mである. 84


