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Abstract

The climate change associated with the recent global warming is most prominent

in the Arctic and Subarctic. As the Arctic Oscillation (AO) known as the most

dominant atmospheric phenomenon in the Northern Hemisphere showed high cor-

relation with the surface air temperature (SAT) and sea ice patterns in the Arctic,

the AO has attracted more attention as a crucial factor in explaining global warm-

ing. However, the increasing trend of the AO Index (AOI) since 1970 has stopped

over the last two decades, and the AO began to deviate from the global warming

trend.

In this study, we analyze the arctic climate change patterns in SAT and sea ice,

and investigate its mechanism over the last two decades when the positive trend of

the AOI has stopped. In addition, I confirm whether the speculated mechanism is

simulated by Intergovernmental Panel on Climate Change Forth Assessment mod-

els, and examine the contributions from the internal variability and the response

to the external forcing in the arctic climate change.

As a result, we speculated the mechanism of arctic warming as following. The

patterns of SAT and sea ice before 1989 are mostly determined by the AO in

winter. In contrast, the arctic warming pattern after 1989 is characterized as both

of the AO pattern in winter and ice-albedo pattern in autumn. As the positive

trend of the AOI and Pacific Decadal Oscillation index shift to negative since

1989, the Beaufort High has been intensified throughout the year. The intensified

Beaufort High in summer tends to transport more ice toward Greenland, reducing

the sea ice concentrations over the Beaufort Sea in September. By means of the

positive ice-albedo feedback, the SAT in autumn has increased prominently. The

ice-albedo feedback pattern was not seen before 1989. The arctic warming before

1989 especially in winter was explained by the positive trend of the AOI, and also
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the intensified Beaufort High and the drastic decrease of the sea ice concentrations

in September after 1989 were associated with the recent negative trend of the AOI.

It was suggested that time series of the AOI and the Beaufort High intensity

vary without the human effects such as the increasing greenhouse gases. Since the

AO and the Beaufort High in the Arctic may be the stochastic natural variability

in the atmospheric pressure field, the decreasing trend of sea ice in the Arctic may

not be irreversible.

Key Words: Arctic Oscillation, Arctic warming, Beaufort High, Sea ice
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1 はじめに

近年の地球温暖化に伴う気候変動が, 自然界のフィードバックを介して最も顕著

に現れているのが,北極圏および,その周辺の北極域である. 20世紀後半に見られた

シベリアを含む北極域の温暖化は, 全球平均気温の 2倍以上のペースで上昇してい

る.さらに北極域の海氷,特に晩夏の海氷が顕著に減少し近年注目を浴びている.ま

た, 気候変動に関する政府間パネル (Intergovernmental Panel on Climate Change;

IPCC) の第四次報告書 (Fourth Assessment Report; AR4) で使用された気候モデ

ル群の将来予測によると, 21世紀はどのシナリオを見ても北極域を中心に昇温が

進行すると示唆されている (IPCC 2007). 以上のことから, 北極域は地球温暖化の

実態解明の鍵を握る重要な地域である.

一方, 冬季北半球の中高緯度大気の主要な変動として, 北極振動 (Arctic Oscilla-

tion; AO) があり, AOと気候変化との関連が近年議論されてきている. AOとは北

緯約 60度を挟んで南北に海面更正気圧 (Sea level pressure; SLP) が逆相関を持つ

現象をいい, 冬季 (NDJFMA) の北半球 (北緯 20度以北) における SLPを経験的

直行関数 (Empirical orthogonal function; EOF)展開したときの第一経験直行関数

(EOF-1) としてThompson and Wallace (1998) により定義された. つまり, SLPの

変動を分析し, 統計的に振幅が最も大きい卓越的なパターンとして抽出されるのが

AOである.

図 1にAOの空間構造を示した. 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で高圧偏差が生じている. ただし, 北太

平洋と北大西洋に高気圧偏差の極大が見られる. このような気圧偏差のときの地上

気温 (Surface air temperature; SAT) 偏差の分布 (図 2) は, 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,グリーンランド付近が低温域となる (Wallace

and Thompson 2002). 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 (田中 2007).

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-

collation; NAO) に伴って現れる北半球の SLP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指数とAOIが有意な高い相関を持つことな
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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. AOI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. また 20世紀後半の地球温暖化は, シベリア周辺やカナ

ダ北部で昇温が著しい一方で, グリーンランド周辺の SATは低下する (Chapman

and Walsh 1993) というAOパターンに似たような特徴が見られる. 北半球中高緯

度の温暖化と AOとの高い相関は, Thompson et al. (2000) において示されてお

り, 北半球の気候変動の約半分がAOIの増加傾向で説明できるといわれているた

め, 温暖化研究においてAOの成因の理解が重要視されてきた.

Miller et al. (2006) では, IPCC-AR4で使用された 14種類の大気海洋結合モデ

ル群のデータセットの解析から, AOIは温室効果ガスや対流圏エアロゾルのような

人為的外部強制力により正のトレンドを示すことが示唆された. Hori et al. (2007)

においても IPCC-AR4モデル群で再現されたAOのトレンドはAOそのものの振

幅の力学的結果でなく, 北極域における人為的強制トレンドの結果であるとしてい

る. 一方, Teng et al. (2006) では, 3種類のシナリオ予測実験結果におけるAOIの

現在気候からの増加分が, 各シナリオ間で変わらないことから, 人為的な強制力に

対する影響は少ないとしている. 温暖化するとAOが正となるメカニズムはまだ解

明されていないが, 1つの考えとして成層圏の影響がある. 二酸化炭素が増加する

と対流圏は温暖化するが成層圏は寒冷化する. 対流圏界面は熱帯が中緯度よりも高

いため, 温暖化すると中緯度の下部成層圏の西風が強くなり, これが対流圏に影響

するのではないかと考えられている.

AOの変動において, 大気の内部変動と外部強制応答の寄与の定量的評価は十分

なされてこなかったが, Yukimoto and Kodera (2005) では, 気象研究所の気候モデ

ルMRI–CGCM2によるアンサンブル気候再現実験結果を用いることで, 北半球中

高緯度の数十年スケール変動を内部変動と外部強制応答に分けている. これと同様

の手法を IPCC-AR4モデル群で行った研究が, 大橋・田中 (2009) であり, 外部強

制応答のAOIが観測に一致していないことと, それに重なる内部変動によるAOI

の振幅が十分大きいことから, AOの十年スケールの変動は温室効果ガスのような

外部強制応答ではなく, カオス的に変動する大気-海洋システムの純粋な内部変動

として説明できると示唆している. この結論は, AOが外力の構造とは無関係に, 特

異固有モードとして任意のタイムスケールで自然励起すると提唱したTanaka and

Matsueda (2005) の結果に矛盾しない. 20世紀観測されてきた北極域の温暖化の大
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部分は, AOに伴う自然変動の結果であるのかもしれない.

また, 北極域の気候を議論する上で北極海の海氷変動は重要な要素である. 近年

の北極海の海氷減少は, ほとんどの気候モデルの温暖化予測結果よりも急激に進ん

でおり (Stroeve et al. 2007), 2007年夏には観測史上最小の海氷面積を記録した

(Stroeve et al. 2008). この 2007年夏の海氷激減は, 第 1に 1990年代以降に生じ

た海氷上空の気温の上昇, 南風の侵入, そして太平洋と大西洋の双方からの暖かい

海水の流入によって, 10年スケールの海氷の厚さが減少傾向にあったこと, 第 2に

ベーリング海峡を通過し, チャクチ海からボーフォート海に流れ込んだ暖水による

北極海西部沖合いの海氷融解の促進, 第 3にボーフォート高気圧の発達により, 北

極海上空の大気循環がパッチ状の海氷をグリーンランド方向に向けて輸送したこ

とが原因と結論付けられている (田中ほか 2009). この 2007年の海氷激減をきっか

けに北極域の気候システムは臨界点を超え, 新しい気候レジームに入ってしまった

という意見も多く見られたが, 2008年, 2009年と夏の海氷面積は回復傾向にある

ためはっきりしたことは未だわかっていない.

海氷変動をAOと関係付けた文献もいくつかある. Rigor et al. (2002) では, 海

氷の動きに対するAOの影響をブイデータを用いて示しており, 北極海上の地上風

の低気圧性循環が多年氷を動かすことで, 東シベリア海やラプテフ海の海氷が薄

くなり, それらの海氷はフラム海峡を通して流出すると述べている. さらに, Rigor

and Wallace (2004) は, 近年の 9月における海氷減少が, 1989–1995年のAOIが高

い期間における多年氷の輸送の遅れた応答によるものであると主張している. 一方

で, AOのような自然変動は海氷減少においてはあくまで引き金であり, そこにア

イス-アルベドフィードバックの効果が加わることで減少が加速されるという見解

もある (Lindsay and Zhang 2005).

SATや海氷など北極域の気候と良く対応してきたAOだが,ここ十数年のAOIは

温暖化とともに始まった正トレンドが止まり,負のトレンドとなっている (Overland

and Wang 2005). また, Cohen and Barlow (2005) では, SATとAOIの時系列の相

関が 1990年以降低いことから, 温暖化は 10年スケールのAOに依存しないと述べ

ている. 一方で北極域では 1920–1940年にかけても顕著な温暖化が見られた時期が

あり, この期間においてAOIが負のトレンドを示していたという前例がある. この

20世紀前半に見られた温暖化の研究は, Bengtsson et al. (2004) で行われており,

バレンツ海上の大気循環と海氷のフィードバックによる確率論的な内部変動が原

因であると示唆している. Wang et al. (2007) ではこの結果に矛盾がないことを,

IPCC-AR4モデル群の 20世紀気候再現実験結果がこの時期の観測を再現できてい
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ないことにより確かめた.

温暖化時のAOのメカニズムについて未解明な部分が多いこと, 急激な海氷減少

により北極域の気候システムは新しい気候レジームに入ってしまったかどうかと

いうこと, 近年の北極域の気候変動がAOだけでは説明がつかないことなど, 北極

圏の温暖化研究において解明するべき課題は多い.
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2 目的

本研究では, AOIの増加トレンドが止まっている最近 20年の北極域における,

SATや海氷の気候変動パターンを再解析・観測データを用いて解析し, それ以前の

期間と比較し, そのメカニズムを探る. また, 得られたメカニズムが IPCC-AR4モ

デル群の出力データで再現できるかを確認し, 現在気候と将来予測において北極域

の気候変動に対する内部変動, 外部強制応答の寄与を調べる.
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3 使用データ

3.1 観測・再解析データ

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) 再解析データセットから SLPと SATの月平均データを使用した. 水平グ

リッド間隔は 2.5度× 2.5度であり, 1948年 1月から 2008年 12月を解析対象期間

とする.

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 1948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度× 2.5度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非常に貴重

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.

また, 英国気象局気象研究部ハドレーセンター (Hadley Centre for Climate Pre-

diction and Research) による観測データセットHadCRUT3 (Brohan et al. 2006)

より, SATの月平均データを, 海氷と海面水温 (Sea surface temperature; SST)の

観測データセットHadISST (Rayner et al. 2003) より, 海氷面積比の月平均データ

を用いる. これらデータセットはそれぞれ全球 5度× 5度, 1度× 1度のグリッド間
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隔で構成されており, 使用期間は 1950年 1月から 2008年 12月とした.

気象庁ホームページから太平洋十年規模振動 (Pacific Decadal Oscillation; PDO)

指数の 1950年から 2008年の冬 (DJF) 平均データも使用する. PDO指数は北緯 20

度以北の北太平洋における SST偏差のEOF1で定義されている. ただし, このデー

タは地球温暖化の影響を取り去るため, EOFの計算を行う前にそれぞれの地点の

月平均 SST偏差から全球平均 SST偏差を除いている.
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3.2 IPCC-AR4モデル群データ

IPCC-AR4で使用された十種類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, 3種類の温暖化シナリオ

(Special Report on Emission Scenarios-A1B, A2, B1; SRES-A1B, A2, B1) 実験結

果から, 月平均の SLP, SAT, 海氷面積比のデータセットを使用する. これらのデー

タは, 地球規模の気候をシミュレートする全球気候モデルの診断・相互比較を目的

として 1989 年に設立された, 気候モデル診断・相互比較プログラム（Program for

Climate Model Diagnosis and Intercomparison; PCMDI) により提供されている.

データの使用期間は, 20C3M実験を 1901年 1月から 1999年 12月, SRES実験を

2001年 1月から 2099年 12月とした.

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. 与える既知の外部強制力として

人為起源と自然起源がある. 人為起源の強制力として温室効果ガス (二酸化炭素,

メタン, 亜酸化窒素およびハロカーボン類) および対流圏エアロゾル, 自然起源の

強制力として太陽活動, および火山活動による成層圏エアロゾルによる強制を与え

ている.

また, SRES実験は温室効果ガス増加やエアロゾルの成因となる二酸化硫黄によ

る応答を表現している. 今回使用する三種類のシナリオ (A1B, A2, B1) の説明は

以下に示す.

A1シナリオは「高成長社会シナリオ」であり, 高度経済成長が続き, 世界人口が

21世紀半ばにピークの達した後に減少し,新技術や高効率化技術が急速に導入され

る未来社会を想定している. A1シナリオは技術的な重点の置き方によって, A1FI

シナリオ, A1Tシナリオ, A1Bシナリオの三つのグループに分けられ, 今回使用す

るA1Bシナリオは, 化石エネルギー源と非化石エネルギー源のバランスを重視し

たものである. 二酸化炭素濃度は, 2100年までに 720 ppmに安定化させており, 最

も現実的なシナリオである.

また, A2シナリオは「多次元化社会シナリオ」と言われ, 非常に多次元な世界に

おいて, 独立独行と地域の独自性を保持するシナリオである. 出生率の低下が非常

に穏やかであるため世界人口は増加を続ける. 世界経済や政治はブロックされ, 貿

易や人・技術の移動が制限される. 経済成長は低く, 環境への関心も相対的に低い

のが特徴である. 二酸化炭素濃度の強制は最も強く, 2100年には 840 ppmに達し

ている.
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「持続発展型社会シナリオ」であるB1シナリオは, 地域間格差が縮小した世界

である. A1シナリオ同様に 21世紀半ばに世界人口がピークに達した後に減少する

が, 経済構造はサービス及び情報経済に向かって急速に変化し, 物資志向が減少し,

クリーンで省資源の技術が導入される. 環境の保全と経済の発展を地球規模で両立

している. 二酸化炭素濃度の強制は最も弱く, 2100年までに 540 ppmに安定化さ

せている.

尚, 使用する十種類のモデルの詳細 (モデル名, 国名, 大気部分の解像度, 海洋部

分の解像度, アンサンブルメンバー数, 参考文献) は表 1に示した. 尚、今回使用し

た十種類のモデルは, 大橋・田中 (2009) を参考に代表的なものを選択している.

9



4 解析手法

4.1 AOIとボーフォート高気圧の勢力の作成

本研究におけるAOIは, 北緯 20度以北の冬 (DJF) 平均 SLPをEOF解析したと

きの EOF-1で定義した (EOF解析の詳細については付録を参照のこと). ただし,

気候値は全期間の平均値とし, 再解析データにおいては, EOFの計算を行う前にト

レンドを差し引いている. 得られたAOIに 11年のローパスフィルタを施したもの

を十年スケールのAOI, 11年のハイパスフィルタを施したものを年々スケールの

AOIとした.

北極域の平均場は,極渦と呼ばれる低気圧を北極海上に持ち, AOは極渦が強まっ

たり弱まったりするものであるとされているが, ボーフォート海上にはボーフォー

ト高気圧といわれる高気圧性循環が存在し, この高気圧は海氷変動と密接な関係が

ある. 今回, ボーフォート高気圧の勢力をボーフォート海領域 (北緯 73.75–81.25度,

西経 130–170度)で平均した SLP偏差 (気候値は全期間の平均値)で定義している.

また, ボーフォート高気圧は 9月の海氷分布と季節別に相関を取ったところ, 夏季

(JJA) が最も相関が高かったので, 今回は夏季のボーフォート高気圧で解析を行っ

た. 尚, 本文中で使われる北極海の名称は図 3に示した.
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4.2 内部変動と外部強制応答の分離

IPCC-AR4モデル群の出力データを利用することの利点の一つとして,大気や海

洋の変動を内部変動と外部強制応答に分離して解析できることが挙げられる. 本論

文における分離の方法は, Yukimoto and Kodera (2005)の手法に従った.

IPCC-AR4モデル群による 20C3M実験および SRES実験にはアンサンブル実験

が導入されている. アンサンブルメンバー数はモデル間で統一されておらず, 20世

紀と 21世紀で異なるものもある (表 1). これらのアンサンブルメンバー間では内

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 (内部力学により生じた自然変動のゆらぎ) とみなすことができる. この解析

で対象となるモデルは, 大橋・田中 (2009) ではアンサンブルメンバー数が三本以

上揃っているものとしたが, 今回はより確実に分離をするため五本以上あるモデル

を扱う.

例えば十年スケールのAOは次のように分離する. 北緯 20度以北の冬平均 SLP

をアンサンブル平均とそこからの残差に分け, 残差はメンバー分をつなぎ合わせて

一つの長期データとして扱う. EOF-1を計算し, 11年のローパスフィルタを施す

ことで, 外部強制応答および内部変動による十年スケールのAOIの時系列が得ら

れる.
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5 結果

5.1 観測に見られる北極域の温暖化パターン

本節では,観測されたSATや海氷における北極域の温暖化パターンの特徴をAOI

のトレンドで分けた期間で解析した結果を示す.

5.1.1 SATの季節別時系列

図 4は, 北極域 (北緯 60度以北) における SAT偏差の季節別時系列図である. 太

実線が冬季 (DJF) ,細実線が春季 (MAM) ,点線が夏季 (JJA) ,破線が秋季 (SON)

を表す. 観測データHadCRUT3による全解析期間で平均した気候値からの偏差で

あり, 年々変動を取り除くため 5年のローパスフィルタを施した.

北極域において 1940年から 1970年頃までの緩やかな寒冷化の後に始まった温

暖化は, 冬季に顕著と言われてきたように, 図 4を見ると 1970年から現在まで最

も昇温しているのは冬季である. しかしながら, AOIのトレンドが正から負に転じ

ている近年 20年だけを見ると, 冬季よりもむしろ秋季の温暖化が顕著であること

がわかる. 秋季は他の季節に比べて 1990年頃までトレンドがほとんどなかったこ

とを考えると, 近年の顕著な昇温は海氷減少との関係があるのではないかと推測で

きる.

5.1.2 SATの季節別トレンドパターン

図 5から図 7は, 北半球 (北緯 30度以北) における SATの線形トレンドの季節別

分布図である. NCEP/NCAR再解析データを用いており, それぞれ 1949–1969年,

1969–1989年, 1989–2008年のトレンドを示した. また, 図 8に太実線でAOIの時系

列図を示した. NCEP/NCAR再解析データを使用しており, 年々変動を取り除く

ため 5年のローパスフィルタを施している.

1949–1969年はAOIが緩やかな下降トレンドを示した期間 (図 8) であり, 北極

域の気候もこの期間は緩やかな寒冷化であった. 地理分布 (図 5) を見てみると, 冬

季にシベリアからヨーロッパとカナダ北西部に降温トレンド, グリーンランド付近

に昇温トレンドが見られ, 明瞭にAOマイナスのパターンが現れていることがわか

る. 他の季節はどれも全体的に降温トレンドを示しているが, 冬季に比べるとその

大きさは小さい.
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一方, 1969–1989年はAOIが顕著な上昇トレンドを示した期間 (図 8) であり, 北

極域も温暖化に転じている. この期間, AOIと SATの時系列には非常に良い対応が

見られた (Cohen and Barlow 2005). パターン (図 6)を見ると, シベリアやカナダ

の昇温トレンド, グリーンランドの降温トレンドとなるAOプラスの分布が, 冬季

と春季に現れており, 特に冬季は顕著である. 夏季や秋季はAOに伴う構造とはな

らずに昇温は小さく一様である. この期間の温暖化の大部分は, AOに伴う冬季の

大陸部分の気温上昇の現れであることがわかった.

また, 1989–2008年は前の期間に見られた AOIの増加トレンドが止まり (図 8),

下降トレンドとなった期間である. 北極域の温暖化は依然として続いており, AOI

と SATの時系列相関はない (Cohen and Barlow 2005). しかしながら図 7を見て

みると, 冬季と春季にはAOマイナスの構造がしっかりと現れている. 夏季の昇温

は小さく一様であった. これまでの 2つの期間と明瞭に異なる点は, 秋季における

北極海上の顕著な気温上昇である. この構造は, 海氷の融解によって生じた開水面

がより多くの日射を吸収し, 海氷の融解をさらに促進させるというアイス-アルベ

ドフィードバックによるパターンであると考えられる. この北極海上の昇温は冬季

にも生じている. 図 4で見られた近年の秋季の顕著な気温上昇は, アイス-アルベド

フィードバックによるものであることがわかった.

5.1.3 9月の海氷のトレンドパターン

近年の北極域の SATの上昇傾向には少なからず海氷の影響があると示唆された

ので, 次は海氷面積の解析を行う. 海氷面積は年間を通して 9月に最小値, 3月に最

大値となる. 減少トレンドを見ると 3月よりも 9月のほうが大きい (Serreze et al.

2007) ことから, 本研究では 9月の海氷に注目した. 図 9は, 北極海における海氷面

積比の線形トレンドの分布図である. 観測データHadISSTによるものであり, 減少

トレンドのみを示してある.

まず, 1951–2008年のトレンド分布を見てみると, グリーンランド海からバレン

ツ海, カラ海にかけてと, 東シベリア海からボーフォート海にかけて, この 58年間

で北極海の海氷周縁部が大幅に減少しているのがわかる. この期間のトレンドを

SATのときと同じようにAOIが増加トレンドを示した 1969-1989年とAOIが負の

トレンドの 1989-2008年に分けたものも図 9に示した.

1969–1989年の減少トレンドは, 主にグリーンランド海からバレンツ海, カラ海

にかけて現れている. 一方で, 1989–2008年は減少トレンドがカラ海から東シベリ
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ア海, ボーフォート海上に存在していた. AOIのトレンドで分けた期間で, 分布が

これだけ異なるということは, 海氷変動には気圧場が大きく影響しているのではな

いかと推測できる.

5.1.4 SLP場と海氷変動

海氷変動に影響する大気や海洋の現象としてAOやPDO,ボーフォート高気圧な

どが挙げられる.図 8に (太実線) AOI, (細実線) PDO指数, (破線) ボーフォート高

気圧の勢力の時系列図を示している. これらはNCEP/NCAR再解析データ (PDO

指数は気象庁ホームページのデータ) を使用しており, 年々変動を取り除くため 5

年のローパスフィルタを施している.

AOIは前述してきた通り, 1970年頃まで下降した後, 1990年頃までは上昇, その

後現在まで下降トレンドとなっている. 一方で, ボーフォート高気圧の勢力の時系

列は, AOIのとほぼ逆相関 (相関係数は－ 0.60)で変動していることが示された.こ

こ 20年, ボーフォート高気圧は強化されていることがわかる. 次はこれらの時系列

と海氷変動との相関を見てみることにする.

図 10に北極海における 9月の海氷面積比の負偏差の分布図を示した. 観測デー

タHadISSTを用いており, それぞれ (左上) 年々スケールのAOIへの回帰, (右上)

十年スケールのAOIへの回帰, (左下) PDO指数への回帰, (右下) ボーフォート高

気圧の勢力への回帰である.

年々スケールのAOIによる海氷分布は, 主に東シベリア海に負偏差が見られる.

一方で, 十年スケールのAOIへの回帰図を見ると, 負偏差はグリーンランド海から

カラ海にかけてと, 東シベリア海上にあり, これは前に示した 1969–1989年の海氷

面積比の減少トレンドによく一致 (空間相関は 0.66) している. PDO指数に関して

もグリーンランド海やバレンツ海での減少応答が存在していた. また, 夏季のボー

フォート高気圧による負偏差の分布は, カラ海, 東シベリア海, ボーフォート海に

あり, 1989–2008年の減少トレンドに一致している (空間相関は 0.54) ことが示さ

れた. 尚, PDO指数による分布にもボーフォート海に負偏差があるが, 近年 20年

において PDO指数は負のトレンドであるため, 1989–2008年のボーフォート海の

海氷減少に PDOは関係していないと思われる.
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5.2 IPCC-AR4モデル群による解析

本節では, IPCC-AR4モデル群を用いて, 前節で解析した北極域の温暖化パター

ンの要因を検証した結果を示す.

5.2.1 SATにおける再解析とモデルの差異

図 11は, 1951-1999年の北半球 (北緯 30度以北)における冬季SATの線形トレン

ドの分布図である. 上図はNCEP/NCAR再解析データによるものであり, 下図は

表 1で示した十種類の IPCC-AR4モデル群の出力データの平均である. IPCC-AR4

モデル群は前述にもある通り複数のアンサンブルメンバーを持つが, モデル間でそ

の数は異なるため, 今回はモデル平均をする際にそれぞれ一つのランを使用した.

尚, 各モデルの格子点数を合わせるために, Bilinear内挿を用いた (Bilinear内挿の

詳細については付録を参照のこと).

20世紀後半において再解析データが示す構造は, シベリアやカナダでの高温域,

グリーンランドでの低温域で特徴付けられるAOパターンであるが, IPCC-AR4モ

デル群による分布は, 近年の秋季に見られるような, 陸域よりも北極海上の昇温で

特徴付けられるアイス-アルベドパターンであることがわかる. 温室効果ガスなど

の外部強制力が十分に考慮された IPCC-AR4モデル群が, 全球平均 SATの長期変

動の再現に成功していることは, 大橋・田中 (2009) でも確かめたが, このようにパ

ターンを見てみると全く再現できていない. このことは観測された冬季 SATトレ

ンドの大部分が自然変動である可能性を示唆している.

Teng et al. (2006)では, NCARの気候モデルによる 21世紀予測実験結果の SAT

のデータを EOF解析することで, 外部強制応答とAOに関係のあるモードに分離

している. この手法を NCEP/NCAR再解析データと IPCC-AR4モデル群平均の

20世紀後半の冬季 SATに使用してみた. 図 12, 図 13は, 1951–1999年の北半球に

おける冬季 SATをEOF解析したときのEOF-1からEOF-4の分布図 (カッコ内に

寄与率を示した) であり, それぞれNCEP/NCAR再解析データ, IPCC-AR4モデ

ル群の出力データの平均によるものである.

NCEP/NCAR再解析データ (図 12) は EOF-1 (23.3 %) にAOパターンによく

似た構造が現れたが, IPCC-AR4モデル群平均 (図 13) の EOF-1 (32.7 %) には,

外部強制応答による北半球全域が暖まるような構造が見られ, AOの構造はEOF-2

(13.4 %) に隠れるような結果となった. 再解析データにはモデルの EOF-1が示す
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ような外部強制応答による構造は存在しなかった.再解析データのEOF-2 (11.4 %)

とモデルの EOF-3 (8.3 %) は符号が逆に出ているが, 極大値や極小値の位置を見

るとわかるように同じような構造となっている. また, 両者の EOF-4 (7.5 %, 6.1

%) にも似たような構造が現れた. モデルの中では, 現実大気において最も卓越す

るAOに伴う SATパターンが過小評価され, 現実大気には見られない外部強制力

による応答が過大に現れてしまっているため, 全段落で示したように再解析データ

とモデル間でトレンドパターンが異なっているのではないかと思われる.

5.2.2 AOに伴う SATパターン

前小節では, モデルの SATパターンについて EOF-2 (13.4 %) に AOの構造が

現れることが確認できた. 4.2節の手法で内部変動と外部強制応答によるAOIをそ

れぞれ得ることができるので, このAOの構造がどちらの性質であるかを調べるこ

とが可能である.図 14から図 16に, CCCMA–CGCM3.1 (T47), MRI–CGCM2.3.2,

NCAR–CCSM3の北半球における冬季 SAT偏差の地理分布図を示した. それぞれ

(上) 内部変動と外部強制応答, (左下) 内部変動, (右下) 外部強制応答の十年スケー

ルのAOIへの回帰である. アンサンブルメンバーが五本以上揃っているモデルを

選択した.

どのモデルも内部変動と外部強制応答に分離していないAOIへの回帰図は, 観

測に見られるようなAOパターンの構造が再現できていることがわかる. モデルの

中ではAOIによる SATパターンの応答が, しっかりと表現できていることが確認

できた. また, 内部変動のAOIによる SATの構造はCCCMA–CGCM3.1 (T47) や

MRI–CGCM2.3.2においては, 分離する前のものとほとんど同じ分布, つまりAO

の構造となっており, 外部強制応答によるパターンは観測のようなAOの構造とは

異なった. この結果は, AOに伴う SATの構造が内部変動であることを示唆してい

る. NCAR–CCSM3に関しては, 内部変動と外部強制応答が同程度に分離されてい

て, 他の二種類のモデルとは異なる結果となったが, 五本のランのうち一本が顕著

なアイス-アルベドパターンを示していたため, それが他の四つのランを打ち消し

てしまっていると考えている.

5.2.3 海氷分布の再現性

次に, 前節の観測データで解析したAOIやボーフォート高気圧の勢力に伴う海

氷分布が IPCC-AR4モデル群で再現できるかを確かめる. まず, モデル群の 9月の
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海氷分布の気候値を観測と比べてみた. 図 17に観測データHadISST, 図 18から図

19に IPCC-AR4モデル群よる 9月 (1970–1999年の気候値) の海氷面積比の地理分

布図を示してある. 複数のアンサンブルメンバーをもつモデルは全て一つのランを

使用した.

分布を見るとわかるように,モデル間で海氷分布の形や面積は様々である. CCCMA–

CGCM3.1 (T47)や IPSL–CM4は特に観測に対して形や面積の再現性がよく, MIROC3.2

(Medres)やMPI-ECHAM5も観測に似たような分布をしている.一方, GISS–AOM

は形は違うものの面積は観測と同程度であった. GFDL–CM2.1, UKMO–HadCM3

は観測に見られる面積を極端に過小評価, MRI–CGCM2.3.2, NCAR–CCSM3, NCAR–

PCMは極端に過大評価しているため, これらのモデルは今後海氷のデータの解析

には使用しないことにする.

図 20から図 24は, 前段落で海氷分布の気候値が観測に近かった IPCC-AR4モデ

ル群 (それぞれ CCCMA–CGCM3.1 (T47), GISS–AOM, IPSL–CM4, MIROC3.2

(Medres), MPI–ECHAM5) で描いた 9月の北極海における海氷面積比の負偏差の

地理分布図であり,それぞれ (上)十年スケールのAOIへの回帰と, (下)ボーフォー

ト高気圧の勢力への回帰である.

これらを図 10で示した現実の分布と比べてみる.最も再現性がよかったモデルは

CCCMA–CGCM3.1 (T47) であり, 十年スケールのAOIによるグリーンランド海,

バレンツ海,東シベリア海の負偏差や,ボーフォート高気圧によるカラ海,東シベリ

ア海, ボーフォート海の負偏差など現実の分布に近い. GISS–AOMは, AOIによる

海氷応答に関しては, グリーンランド海やカラ海の負偏差が再現できていないが,

ボーフォート高気圧による負偏差は現実をよく再現している. IPSL–CM4において

は両者ともに全く再現できておらず, MIROC3.2 (Medres) はAOIによる負偏差は

再現できてないが, ボーフォート高気圧のほうは再現性がよい. MPI–ECHAM5は

両者ともに再現できていないことがわかる. 海氷分布の気候値の再現性がよかった

モデル群でも, AOやボーフォート高気圧による海氷の応答を再現できたものは少

なかった.

5.2.4 SLP場と海氷変動

AOIやボーフォート高気圧の勢力を内部変動成分と外部強制応答成分に分け, そ

れぞれに対する海氷面積比の分布の特徴を見てみる. 図 25から図 27は, それぞれ

CCCMA–CGCM3.1 (T47), MRI–CGCM2.3.2, NCAR–CCSM3による (上) AOIと
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(下) ボーフォート高気圧の勢力の 20世紀時系列図である. 細線が内部変動, 太線

が外部強制応答を表す.

どのモデルも共通して, AOI, ボーフォート高気圧ともに内部変動の振幅が外部

強制応答よりも十分大きいことが示唆された. この結果は大橋・田中 (2009) で示

唆したことに矛盾しない. 外部強制応答による時系列にはトレンドのようなものは

見られなかった.

次に, 前小節で海氷分布の再現性が最もよかった CCCMA–CGCM3.1 (T47) に

おいて, これらの内部変動と外部強制応答の時系列へ回帰した海氷分布の構造を確

認した. 図 28に, 内部変動と外部強制応答に分離した 9月の北極海における海氷面

積比 (CCCMA–CGCM3.1 (T47) ) の負偏差の地理分布図を示す. それぞれ十年ス

ケールのAOIへの回帰 (左上が内部変動, 右上が外部強制応答), ボーフォート高気

圧の勢力への回帰 (左下が内部変動, 右下が外部強制応答) である.

内部変動としてのAOIやボーフォート高気圧による海氷分布は, 分離する前の

構造 (図 20) によく一致している. 一方, 外部強制応答による海氷パターンは一致

しておらず, 特にボーフォート高気圧においては海氷との相関はほとんどない. 内

部変動としてのAOやボーフォート高気圧によって海氷の変動が説明できること

がわかった.

5.2.5 将来予測

最後に 21世紀ランを用いて将来予測に見られるAOIとボーフォート高気圧の勢

力について解析を行った. 三種類のシナリオ間の比較をすることで人為的影響を見

ることができる.図 29から図 34は, CCCMA–CGCM3.1 (T47), MRI–CGCM2.3.2,

NCAR–CCSM3によるAOIとボーフォート高気圧の勢力の内部変動成分, 外部強

制応答成分の 21世紀時系列図である. それぞれ緑線が SRES-AIBシナリオ, 赤線

が SRES-A2シナリオ, 青線が SRES-B1シナリオを示す. 尚, NCAR–CCSM3は

SRES-A2シナリオのランの一つが 2089年までしかなかったので, その期間で解析

している.

20世紀のときと同様に, どのモデルも内部変動のAOIやボーフォート高気圧の

振幅 (図 29, 図 31, 図 33) は外部強制応答のそれ (図 30, 図 32, 図 34) よりも十分

大きく, 将来気候においても自然変動の重要さが示唆された. 外部強制応答におけ

るボーフォート高気圧は, 全てのモデルで下降トレンドとなっているが, これは温

暖化すると極域が低圧傾向になることと同じである. ただし, 外部強制応答のAOI
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には増加トレンドは見られなかった. 大橋・田中 (2009) では, 外部強制応答によ

るAOIに増加トレンドが確認された. 今回は大橋・田中 (2009) とは手法が異なり,

EOF解析をする前に 11年ローパスフィルタを施していないためトレンドが現れな

かったものと思われる. このことは外部強制応答による AOの変動のほとんどが,

長周期のトレンドでなく年々スケールの変動であることを示唆している. また, 各

シナリオ間の差異はどのモデルにおいても見られなかった. AOIやボーフォート高

気圧の勢力は温室効果ガスのような人為的影響はほとんど受けずに, 大部分が確率

論的な自然変動であるという結果が得られた.
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6 まとめと考察

観測・再解析データを用いて, SATや海氷などの北極域の温暖化パターンをAOI

に関連付けて解析することで, 以下に示すような北極域のおおまかな温暖化メカニ

ズムが推測できた.

AOIが緩やかな負のトレンドを示した 1949–1969年,顕著な正のトレンドを示し

た 1969–1989年は, AOが冬季の SATを決定してきた.特に 1970年頃から始まった

温暖化は, 1990年頃まではAOに伴う冬季の SATによって十分に説明できる. 冬季

以外の季節は, SATの変動は小さく分布も一様であった. また, この期間の 9月の

グリーンランド海からバレンツ海, カラ海にかけての海氷減少分布も, 十年スケー

ルのAOや PDOのような大気-海洋システムの自然変動によるものであることも

示唆された.

1989年以降, それまでの期間に見られた AOIや PDO指数の増加トレンドが止

まり, 減少トレンドとなることで, 年平均としてのボーフォート高気圧の勢力が強

化された. 9月の海氷に最も影響するのは夏季のボーフォート高気圧の強化 (夏季

のAOIの減少でもよい)であった.夏季のボーフォート高気圧の強化により, 9月の

ボーフォート海の海氷が激減する (グリーンランド方向へ海氷が輸送させられる).

するとアイス-アルベドフィードバックを介して, 秋季の北極海上の SATが顕著に

増加する. 実際, 1989年以降の北極域の温暖化は冬季よりも秋季で顕著であり, こ

の秋季のアイス-アルベドパターンによる昇温は, これより前の期間では観測され

ていない.

以上の結果より, 近年 20年の SATの上昇や海氷の減少は, 決して十年スケール

のAOの変動と無関係なわけではないと考えられる. つまり, 9月の海氷減少は, 冬

季のAOプラスと夏季のAOマイナスが大きく影響しており, 近年の海氷減少は夏

季のAOマイナスが支配的であったのではないかという結論である. ただし, 冬季

のAOと夏季のボーフォート高気圧 (夏季のAO) の関係はまだはっきりしないこ

とが多く,今回の解析結果からだけでは両者を関係付けることは難しい.また,北極

海の海氷厚はボーフォート高気圧と密接に関係があるため, 海氷変動とボーフォー

ト高気圧の変動は互いに相互作用する可能性も十分あるという点には注意しなけ

ればならない.

次に, 以上で得られた北極域の温暖化メカニズムが, 大気に内在する自然変動に

よるものなのか, それとも人為的な外部強制による応答なのかを確かめるため, 十

種類の IPCC-AR4モデル群で解析を行った.
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まずはモデル群の再現性を確認するため, 観測・再解析データとの比較を行った.

その結果, IPCC-AR4モデル群は, 現実に見られるような冬季 SATのAOパターン

のトレンドを再現せず, 外部強制力に伴う北極海を中心とした全球が暖まるような

パターンを示すことがわかった. 一方, EOF解析の手法で冬季 SATのパターンを

解析したところ, 再解析データには, EOF-1にAOに似た構造が現れた. しかしな

がら, モデルの EOF-1で見られた外部強制応答による昇温がどのモードにも見つ

からず, 現実には外部強制応答による温暖化はほとんどなかったものと思われる.

モデルの中では, 現実大気で最も卓越するAOに伴う SATパターンが過小評価さ

れ, 現実大気には存在しない外部強制応答による昇温パターンを再現してしまって

いることも示唆された. モデル平均を施すことによってAOに伴う SATの構造が

過小評価された可能性が高いが, このことはAOが内部変動 (外部強制応答でAO

パターンが強化されることはない) ということを示しており, 大橋・田中 (2009) の

結論を裏付けるものとなっている. また, 冬季 SATの構造の大部分は内部変動とし

てのAOによるものであることを示し, 観測された冬季 SATのAOパターンのト

レンドが自然変動であったと考察できる.

一方, モデル群における海氷分布の再現性を見たところ, モデル間でのばらつき

が大きく,海氷面積比の分布の気候値がよく再現できていたモデルは半分であった.

特にAOとボーフォート高気圧に伴う海氷分布をともによく再現できていたモデ

ルはCCCMA–CGCM3.1 (T47) のみであった. このモデルにおいて, 十年スケール

のAOIやボーフォート高気圧の勢力を内部変動と外部強制応答に分けてそれらに

伴う海氷分布を見たところ, 20世紀後半の現実にあるような海氷分布は内部変動

によって説明可能であることが示唆された. また, AOやボーフォート高気圧その

ものも内部変動としての振幅が, 外部強制応答のそれよりも十分大きい.

最後に 21世紀将来予測において, AOやボーフォート高気圧の人為的影響を検

証するため, 三種類のシナリオ間比較を行った. 21世紀も 20世紀と同様に外部強

制応答よりも内部変動の振幅のほうが大きい. 外部強制応答によるボーフォート高

気圧の変動には, 減少トレンドが見られたものの, 各シナリオ間での差異は全く現

れず, AOやボーフォート高気圧は 21世紀, 温室効果ガスのような人為的強制力に

関係なく変動するという結果が得られた. AOやボーフォート高気圧など, 北極域

の気圧場がカオス的な自然変動であるならば, 今後海氷減少が不可逆的に進行する

というということはないであろう.
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7 結論

本研究では, 近年の北極域の温暖化に伴う気候変動とAOとの関係を観測・再解

析データを用いて検証することで, そのメカニズムを探った. また, IPCC-AR4で

使用された気候モデル群のデータ解析によって, そのメカニズムが内部変動と外部

強制応答のどちらで説明できるかなど原因解明を試みた.

1989年頃までは, 冬季AOにより北極域の SATや海氷の分布がほぼ決まってき

たが, 近年 20年の北極域の温暖化は冬季のAOパターンと秋季のアイス-アルベド

パターンによって生じていることが示唆された. 秋季の昇温の原因として, 1989年

まで顕著な上昇トレンドを示したAOIが, 1990年以降に負のトレンドに変わった

ことによるボーフォート高気圧の強化が挙げられる. 特に夏季のボーフォート高気

圧の強化 (夏季のAOマイナス) が, 秋季のボーフォート海の海氷を減少させ, 北極

海におけるアイス-アルベドフィードバックを加速させた. その結果, 近年 20年の

SATの上昇や海氷の減少は, 十年スケールの AOの変動と無関係のように見えて

いたが, 決してそうではないことがわかった.

冬季のAOプラスと夏季のボーフォート高気圧の強化 (夏季のAOマイナス) が

9月の海氷減少に大きく寄与することがわかり, 気候モデル群の解析により, 両者

の大部分は人間活動による外部強制応答よりも, 大気に内在する確率論的な自然変

動で説明できることがわかったため, 海氷変動を含めた北極域の気候変動予測の難

しさが示唆された.
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付録

EOF解析

大気科学の中でよく使われる解析手法である EOF解析について解説する.

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 (1)

と仮定し,l1, l2, · · · , lpを変化させ,

p∑
i=1

l2i = 1 (2)

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 (3)

となる.

次に z1とは無相関な zのうちで,式 (3)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 (4)
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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 (5)

と書く. 従って各係数は,

l2α1 + l2α2 + · · · + l2αp =
p∑

k=1

l2αk = 1 (6)

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

は次小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.
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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

 (7)

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)

}
(8)

x̄i =
1

N

N∑
λ=1

xiλ (9)

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

 (10)

(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

 (11)

とする. ここで,Xのとりうる量は,

x11

x21

...

xp1

 ,



x12

x22

...

xp2

 , · · · ,



x1N

x2N

...

xpN


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また, 各主成分を式 (1)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 (12)

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 (6)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 (13)

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 (次小節参照). 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) (14)

の両辺を lT1 で微分すると, 微分方程式

∂v

∂lT1
= (S − λI)l1 (15)

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 (16)

を解けばよい. ここで, 式 (12)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 (17)
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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 (15)より

V {z1} = λ (18)

であり, 式 (17)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 (17)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 (17)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 = f(x1, x2, · · · , xp) + λh(x1, x2, · · · , xp) (19)

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 (20)

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二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 (21)

上記の場合と同じように, 次の関数について,

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

+λphp(x1, x2, · · · , xp) (22)

上記の場合と同じように式 (20)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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Bilinear内挿

Bilinear内挿とは, ある格子点上の変数の値を求めるために, 面積荷重平均を行

う手法である.

x(j) =
Σn

i=1A(i, j)y(i)

Σn
i=1A(i, j)

(23)

ここで x(j)は各グリッド jで定義される求めたい解析値, y(i)は既知のグリッド i

における解析値, A(i, j)はグリッド jと iを辺を共有しない二頂点としたときにで

きる四角形の面積である.

今回のように地球のような球面上では, λを緯度, θを経度とすると,二点 (λ1, θ1),

(λ2, θ2)が辺を共有しない二頂点となり, Aは以下のような式となる.

A =
∫ λ2

λ1

∫ θ2

θ1

cosθdλdθ (24)
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図 1: AOに伴う SLP偏差の地理分布図 (Wallace and Thompson 2002より引用).

図 2: AOに伴う SAT偏差の地理分布図 (Wallace and Thompson 2002より引用).
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図 3: 北極海の地図.
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図 4: 北極域 (北緯 60度以北) における季節別 SAT偏差の時系列図. 太実線が冬季,

細実線が春季, 点線が夏季, 破線が秋季を表す. データはHadCRUT3であり, 5年

のローパスフィルターを施してある.
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図 5: 北半球 (北緯 30度以北)における季節別 SATの線形トレンド (1949–1969年)

の地理分布図. データはNCEP/NCAR再解析である.
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図 6: 図 5と同様. ただし期間は 1969–1989年である.

40



図 7: 図 5と同様. ただし期間は 1989–2008年である.
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図 8: (太実線) AOI, (細実線) PDO指数, (破線) ボーフォート高気圧の勢力の時系

列図. データはNCEP/NCAR再解析 (PDO指数は気象庁ホームページのデータ)

であり, 5年のローパスフィルタを施してある.
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図 9: 北極海における海氷面積比 (9月) の線形トレンドの地理分布図. データは

HadISSTであり, 減少トレンドのみを示してある.
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図 10: 9月の北極海における海氷面積比 (HadISST) の負偏差の地理分布図. それ

ぞれ (左上) 年々スケールのAOIへの回帰, (右上) 十年スケールのAOIへの回帰,

(左下) PDO指数への回帰, (右下) ボーフォート高気圧の勢力への回帰である.
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図 11: 北半球 (北緯 30度以北) における冬季 SATの線形トレンド (1951–1999年)

の地理分布図. データはそれぞれ (上) NCEP/NCAR再解析, (下) IPCC-AR4モデ

ル群の平均である.
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図 12: 北半球 (北緯 30度以北) における冬季 SAT (NCEP/NCAR再解析) の (左

上) EOF-1, (右上) EOF-2, (左下) EOF-3, (右下) EOF-4の地理分布図. カッコ内

の数字は寄与率を示す.
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図 13: 図 12と同様. ただしデータは IPCC-AR4モデル群の平均である.

47



図 14: 北半球におけるCCCMA–CGCM3.1 (T47) の冬季 SAT偏差の地理分布図.

それぞれ (上) 内部変動と外部強制応答, (左下) 内部変動, (右下) 外部強制応答の

十年スケールのAOIへの回帰である.
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図 15: 図 14と同様. ただしモデルはMRI–CGCM2.3.2である.
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図 16: 図 14と同様. ただしモデルはNCAR–CCSM3である.
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図 17: 観測データ HadISSTによる 9月 (1970–1999年の気候値) の海氷面積比の

地理分布図.
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図 18: IPCC-AR4モデル群による 9月 (1970–1999年の気候値) の海氷面積比の地

理分布図.
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図 19: 図 18と同様.
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図 20: 9月の北極海における海氷面積比 (CCCMA–CGCM3.1 (T47) ) の負偏差の

地理分布図. それぞれ (上) 十年スケールのAOIへの回帰, (下) ボーフォート高気

圧の勢力への回帰である.
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図 21: 図 20と同様. ただしモデルはGISS–AOMである.
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図 22: 図 20と同様. ただしモデルは IPSL–CM4である.
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図 23: 図 20と同様. ただしモデルはMIROC3.2 (Medres) である.
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図 24: 図 20と同様. ただしモデルはMPI–ECHAM5である.
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図 25: CCCMA–CGCM3.1 (T47) による (上) AOIと (下) ボーフォート高気圧の

勢力の 20世紀時系列図. 細線が内部変動, 太線が外部強制応答を表す.
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図 26: 図 25と同様. ただしモデルはMRI–CGCM2.3.2である.
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図 27: 図 25と同様. ただしモデルはNCAR–CCSM3である.
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図 28: 内部変動と外部強制応答に分離した 9 月の北極海における海氷面積比

(CCCMA–CGCM3.1 (T47) )の負偏差の地理分布図.それぞれ十年スケールのAOI

への回帰 (左上が内部変動, 右上が外部強制応答), ボーフォート高気圧の勢力への

回帰 (左下が内部変動, 右下が外部強制応答) である.
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図 29: CCCMA–CGCM3.1 (T47) による (上) AOIと (下) ボーフォート高気圧の

勢力の内部変動成分の 21世紀時系列図. それぞれ緑線が SRES-AIBシナリオ, 赤

線が SRES-A2シナリオ, 青線が SRES-B1シナリオを表す.
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図 30: CCCMA–CGCM3.1 (T47) による (上) AOIと (下) ボーフォート高気圧の

勢力の外部強制応答成分の 21世紀時系列図. それぞれ緑線が SRES-AIBシナリオ,

赤線が SRES-A2シナリオ, 青線が SRES-B1シナリオを表す.
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図 31: 図 29と同様. ただしモデルはMRI–CGCM2.3.2である.
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図 32: 図 30と同様. ただしモデルはMRI–CGCM2.3.2である.
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図 33: 図 29と同様. ただしモデルはNCAR–CCSM3である.
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図 34: 図 30と同様. ただしモデルはNCAR–CCSM3である.
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