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Abstract

Climate change associated with recent Northern Hemispheric warming is most promi-

nent in the Arctic and subarctic. This Arctic warming is twice as large as global warming,

and called Arctic amplification.

Arctic Oscillation (AO) is the most dominant atmospheric phenomenon in the Northern

Hemisphere. Surface air temperature shows warmer (cooler) than normal over Siberia and

Canada, and cooler (warmer) around Greenland when the AO index is positive (negative).

In this study, I estimate the contribution from the AO to subarctic warming and Arctic

amplification in recent decades.

When surface air temperature is analyzed by EOF, the AO pattern appears in the EOF-

1, and Arctic amplification pattern appears in the EOF-2. The score time series trend

of the AO pattern (EOF-1) shows negative and spatial distribution of the AO pattern

shows positive trend around Greenland, and negative trend in Siberia during 2000 - 2011.

This warming trend by AO pattern explains the half of actual warming trend around

Greenland. From this result, it is found that the AO contributes local warming in recent

years. Moreover, it is thought that this warming causes melting snow on Greenland.

Meanwhile, the Arctic amplification pattern (EOF-2) is important for rapid warming

over Arctic Ocean in recent years. The sea ice concentration regressed with score time

series of EOF-2 resembles the spatial distribution of long term trend of sea ice concentra-

tion. Therefore, it is thought that the EOF-2 relate to sea ice concentration variability.

However, rapid warming trend over Arctic Ocean is distributed from surface to lower

stratosphere. The warming trend of EOF-2 influences surface warming, but does not in-

fluence higher atmosphere. The warming from higher troposphere to lower stratosphere

is caused by negative AO index trend in recent 10 years.

In this study, it is not understood that the AO builds the mechanism of these temper-

ature distributions. However, it is found that the AO is related to recent Arctic warming

around Greenland and higher atmosphere.

Key Wards: Arctic Oscillation, Arctic amplification, Arctic warming
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1 はじめに

1970年以降, 温室効果ガスの増加などの人為的起源の要因により温暖化が起こってい

る. 特に, この温暖化の影響が顕著に現れているのが秋季から冬季にかけての北極域であ

り, 全球平均に比べて気温の上昇率が約 2倍大きいと指摘されている (Serreze and Francis

2006). この現象は北極温暖化増幅 (Arctic amplification)と呼ばれている. この北極温暖

化増幅が海氷面積の減少を引き起こし, それが全球的な気候の変化に影響を及ぼすという

研究もある. 例えば, Hori et al. (2011)では, 日本を含む東アジア域への寒気の流入とバ

レンツ海やカラ海上の大気の状態が関連していることを示唆している. このようなことか

ら近年, 北極域温暖化増幅がどのようなメカニズムで起こるのかを解明するための研究が

盛んに行われている.

北極温暖化増幅は古くから気候モデルのCO2増加に対する感度実験の結果として得ら

れており, Manabe and Wetherald (1975)やManabe and Stouffer (1980)では, 雪氷の融

解によるフィードバックで北極温暖化増幅が起こることを示唆した. これは CO2の増加

に伴って, 地表面のアルベドが減少している緯度帯と気温の上昇が顕著に見られる緯度帯

が一致していること, さらにこの気温上昇が地表面付近で最も大きくなることがモデルの

結果により示されたからである. しかし, その後の研究では, 雪氷の融解以外のフィード

バックの重要性も指摘されている. Graversen and Wang (2009)では, 気候モデルのCO2

増加の感度実験において, 地表面のアルベドの変動がない場合であっても北極温暖化増幅

が起こり, 雲のフィードバックや中緯度から北極域への熱や水蒸気の輸送が重要な役割を

果たすことを示した. この結果は Alexeev et al. (2005)の水惑星実験とも一致している.

Solomon (2006)では, この中緯度からの熱や水蒸気の輸送は温帯低気圧によってもたらさ

れることを示した. また, Overland et al. (2008)では, 北極海上の海面更正気圧 (Sea Level

Pressure: SLP)のダイポール構造が中緯度から北極海上への熱輸送をもたらすとしてい

る. さらに, 秋季から冬季の海氷減少による海洋から大気への熱供給の増加も北極温暖化

増幅のメカニズムのひとつであるとされている (Screen and Simmonds 2010a). これは夏

の海氷の融解が大きくなることにより, 冬季に向けての海氷の回復が遅れることに起因し

ている (Serreze et al. 2009, 2011; Screen and Simmonds 2010b). Inoue and Hori (2011)

では, 北極海上の海氷の縁で発生した低気圧が海洋からの熱を取り込み, 北極域内部へそ

れを輸送することで温暖化を強める可能性があると示唆している. このように北極温暖化

増幅には様々なメカニズムが作用していると考えられている. しかし, それぞれのメカニ

ズムの相対的な貢献度は定量的に評価されていない (吉森ほか 2012).

一方で, 冬季の北半球の中高緯度の大気大循環を支配する要因として北極振動 (Arctic

Oscillation: AO)がある. AOとは, Thompson and Wallace (1998)によって提唱された北

緯 60度を挟んで南北に SLPが逆相関を持つ現象であり, 冬季の北緯 20度以北の SLPを

経験的直交関数 (Emprical Orthogonal Function: EOF)展開したときの第一主成分として

1



定義される. AOの SLP偏差の地理的な特徴は, 北極域で低圧偏差があり, それを取り囲

むように北太平洋と大西洋に極大を持つような高圧偏差が分布している (図 1). これに伴

う地上気温の偏差の分布は, シベリアからヨーロッパにかけてとカナダ北西部で高温偏差,

グリーンランド周辺で低温偏差となる (図 2). このような分布の時をAO指数 (AO Index:

AOI)が正であると言い, AOIが負になると偏差の分布が全て逆転する.

AOは, 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)との関連についても議論されており, NAOがAOの主要部分であるとい

う見方もある. これは AOの SLPの構造が太平洋を除けばアイスランド低気圧とアゾレ

ス高気圧のシーソーパターンであるNAOの構造とよく一致することや, NAO指数とAOI

が有意に高い相関を持つからである.

AOIの変動に関して大橋・田中 (2009)では, IPCC-AR4のモデル群を用いてAOIの 10

年スケールでの変動が外部強制の応答によって生じるものではなく, カオス的に変動する

大気・海洋システムの内部変動として説明できること示唆している. これは, Hirata et al.

(2011)との結果とも一致している. そして, このAOIの 10年スケールでの変動が北半球

の地上気温の変動と高い相関を持つことが示されている (Thompson and Wallace 1998).

特に, 20世紀後半は北半球中高緯度で平均した地上気温の上昇とAOIの正のトレンドが

よく一致している. また, このときの北半球中高緯度での地上気温のトレンドの空間分布

は, シベリア周辺やカナダ北部で顕著な温暖化トレンドを示す一方で, グリーンランド周

辺では寒冷化のトレンドが見られ (Chapman and Walsh 1993), このパターンがAO正の

構造によく似ている. 以上のことから, 北半球中高緯度の地上気温の変動とAOには何ら

かの関係があると考えらるようになった. Ohashi and Tanaka (2010)では, 1950年以降

AOIが正負のトレンドを示した期間ごとに地上気温の線形トレンドを調べた. その結果,

空間分布が図 2のAOに伴う地上気温の分布に似たパターンとなることを示し, AOが数

十年スケールでの地上気温の変動をある程度コントロールしていることを示唆した. ま

た, Nagato and Tanaka (2012)はEOF解析を用いて, 北半球中高緯度の地上気温の変動に

おいて卓越するパターンを抽出した. その結果, 図 2のようなAOに伴う地上気温の構造

が北極海を中心とするような温暖化パターンよりも卓越することを示し, 自然変動である

AOの北半球中高緯度における地上気温の変動への影響の重要性を示唆した. しかし, AO

の変動による地上気温の変動だけでは半球規模での地上気温の変動を説明できず, 様々な

フィードバックを介することが重要であるとしている.

このように自然変動であるAOは北半球中高緯度の気温の変動に対して重要であると考

えられている. しかし, 近年の北極域の気候変動として注目される北極温暖化増幅とAO

の関係について議論された研究はない.
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2 目的

AOは北半球中高緯度の SLPや地上気温の第一主成分として現れることから, 北半球中

高緯度での気温の変動や北極温暖化増幅に何らかの影響を及ぼしていることが十分に考

えられる. そこで本研究では, Nagato and Tanaka (2012)で得られた結果を基に, AOが北

半球中高緯度の気温の変動や北極温暖化増幅に対してどの程度影響を与えているのか定

量的に評価することを目的とする. また, 地上気温の変化だけでなく様々な気象要素に対

してAOが与える影響を調べ, AOが北半球中高緯度の気候にどのような影響を与えるか

調べる.
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3 使用データ

3.1 再解析データ

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,長期間にわたってでき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, 極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.

本研究で用いた再解析データは, アメリカ環境予報センター (National Centers for En-

vironmental Prediction: NCEP) /アメリカ大気研究センター (National Centers for At-

mospheric Research: NCAR) 再解析データ (以下, NCEP/NCAR), ヨーロッパ中期気象予

報センター (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts: ECMWF) 40 Year

Re-analysis (以下, ERA-40)ならびにERA-Interimである. これらのデータの概要及び本

研究で使用した気象要素は以下の通りである.

• NCEP/NCAR (Kalnay et al. 1996)

– 水平グリッド数: 144 × 73 (2.5◦ × 2.5◦)

– 鉛直層数: 17層 (1000, 925, 850, 700, 600, 500, 400, 300, 250, 200, 150, 100,

70, 50, 30, 20, 10 hPa)

– 気象要素: 月平均気温 (Surface ならびに Plessure level), 月平均 SLP

– 期間: 1948/49～2011/12年の冬季 (DJF)

• ERA-40 (Uppala et al. 2005)

– 水平グリッド数: 144 × 73 (2.5◦ × 2.5◦)

– 鉛直層数: 23層 (1000, 925, 850, 775, 700, 600, 500, 400, 300, 250, 200, 150,

100, 70, 50, 30, 20, 10, 7, 5, 3, 2, 1 hPa)

– 気象要素: 月平均 2 m気温

– 期間: 1957/58～2001/02年の冬季 (DJF)
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• ERA-Interim (Simmons et al. 2007)

– 水平グリッド数: 240 × 121 (1.5◦ × 1.5◦)

– 鉛直層数: 37層 (1000, 975, 950, 925, 900, 875, 850, 825, 800, 775, 750, 700,

650, 600, 550, 500, 450, 400, 350, 300, 250, 225, 200, 175, 150, 125, 100, 70,

50, 30, 20, 10, 7, 5, 3, 2, 1 hPa)

– 気象要素: 月平均 2 m気温

– 期間: 1979/80～2011/12年の冬季 (DJF)

これらのデータの偏差を利用する場合に用いる気候値は各データごとの期間全体の平均

値とする.

3.2 観測データ

英国気象局気象研究部ハドレーセンター (Met Office Hadley Centre)の観測データセッ

トより, HadCRUT3, HadSLP2, HadISST, HadAT2を用いる. それぞれのデータの概要は

以下の通りである.

• HadCRUT3

地上気温の気候値からの偏差の月平均データを 1850年 1月より提供している. 格子

間隔は 5◦ × 5◦である.

• HadSLP2

SLPの気候値からの偏差の月平均データを 1850年 1月～2004年 12月まで提供して

いる. 格子間隔は 5◦ × 5◦である. 尚, 2005年以降はHadSLP2rにアップデートされ

ているが, このデータはHadSLP2とデータの質が違うために不連続が生じるとされ

ているため本研究では用いていない.

• HadISST

海面水温ならびに海氷密接度の 1◦ × 1◦の月平均データを 1870年より提供している.

本研究では, 1948～2011年の 9～12月の海氷密接度のデータを使用した.

• HadAT2

1966～1995年を気候値とするラジオゾンデによる気温の偏差の値を 1958年より提

供している. 水平のグリッド間隔は経度 10◦×緯度 5◦, 鉛直層数は 9層 (850, 700,

500, 300, 200, 150, 100, 50, 30 hPa)である. 本研究では, 主にグリーンランドの観

測点における気温のデータを使用した.
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4 解析手法

4.1 EOF解析

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る. 本研究では, 北半球の気温の変動パター

ンを見るために各再解析データの北半球冬季 (DJF)の地上気温にこれを施す.

各年ごとの冬季の地上気温の偏差を xt, 水平グリッド数をN = m × nとする. よって,

ある年の地上気温の偏差は,

xt = (xt (1) xt (2) · · · xt (N))T

となる. これを各年 t(t = 1, 2, · · · , T )ごとに考えるとデータ行列X

X = (x1 x2 · · · xT ) =


x1(1) x2(1) · · · xT (1)

x1(2) x2(2) · · · xT (2)
...

...
. . .

...

x1(N) x2(N) · · · xT (N)


となる. このデータ行列Xに対して分散共分散行列Aを考えると,

A ≡ 1

T
XXT =

1

T


x1(1) x2(1) · · · xT (1)

x1(2) x2(2) · · · xT (2)
...

...
. . .

...

x1(N) x2(N) · · · xT (N)




x1(1) x1(2) · · · x1(N)

x2(1) x2(2) · · · x2(N)
...

...
. . .

...

xT (1) xT (2) · · · xT (N)



=



1

T

T∑
t=1

xt(1)xt(1)
1

T

T∑
t=1

xt(1)xt(2) · · · 1

T

T∑
t=1

xt(1)xt(N)

1

T

T∑
t=1

xt(2)xt(1)
1

T

T∑
t=1

xt(2)xt(2) · · · 1

T

T∑
t=1

xt(2)xt(N)

...
...

. . .
...

1

T

T∑
t=1

xt(N)xt(1)
1

T

T∑
t=1

xt(N)xt(2) · · · 1

T

T∑
t=1

xt(N)xt(N)


となる. このとき, 緯度による格子の面積の違いを考慮し, 各データに対して緯度 θの重

みづけをするため, それぞれの格子点データに
√

cos θをかけている. この分散共分散行列

Aの固有値問題を解くことにより, 固有値 λ1, λ2, · · · , λN と, それに対応する固有ベクト

ル v1,v2, · · · , vN を得る. Aは対称行列なので, 全ての固有ベクトルを |vi| = 1とすると,
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固有ベクトルが正規直交系を成すようになる. よって, ある年 tにおける偏差 xtを

xt =


xt(1)

xt(2)
...

xt(N)

 = s1(t)v1 + s2(t)v1 + · · · + sN(t)vN

のように正規直交展開することができる. この固有ベクトル viのことをモードと呼び, あ

るviに対する全ての年の展開係数 si(t)(t = 1, 2, · · · , T )をモード iのスコア時系列と呼ぶ.

固有ベクトル viは正規化されているため |vi|は等しいので, スコアの分散が最も大きな項

が偏差場に最も影響し, この項の固有ベクトルが最も影響している空間パターンとなる.

さらに,分散共分散行列Aはその固有ベクトルを列ベクトルとする行列V = (v1 v2 · · · vN )T

によって対角化することができる.

V −1AV =


λ1

λ2 0
. . .

0 λN


行列V は直交行列であるので, V −1 = V Tが成り立ち,

V TAV =


λ1

λ2 0
. . .

0 λN


となる. ここで, A ≡ 1

T
XXTであるので,

1

T
V TXXTV =

1

T

(
V TX

) (
V TX

)T
=


λ1

λ2 0
. . .

0 λN


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となる. 左辺のV TXは,

V TX = (v1 v2 · · · vN )T (x1 x2 · · · xT )

=


v1

T

v2
T

...

vN
T

 (x1 x2 · · · xT ) =


v1

Tx1 v1
Tx2 · · · v1

TxT

v2
Tx1 v2

Tx2 · · · v2
TxT

...
...

. . .
...

vN
Tx1 vN

Tx2 · · · vN
TxT


となり, vi

Txt = vi · xt = si(t)より,

V TX =


s1(1) s1(2) · · · s1(T )

s2(1) s2(2) · · · s2(T )
...

...
. . .

...

sN(1) sN(2) · · · sN(T )


となる. よって,

1

T

(
V TX

) (
V TX

)T
=

1

T


s1(1) s1(2) · · · s1(T )

s2(1) s2(2) · · · s2(T )
...

...
. . .

...

sN(1) sN(2) · · · sN(T )




s1(1) s2(1) · · · sN(1)

s1(2) s2(2) · · · sN(2)
...

...
. . .

...

s1(T ) s2(T ) · · · sN(T )



=



1

T

T∑
t=1

s1(t)s1(t)
1

T

T∑
t=1

s1(t)s2(t) · · · 1

T

T∑
t=1

s1(t)sN(t)

1

T

T∑
t=1

s2(t)s1(t)
1

T

T∑
t=1

s2(t)s2(t) · · · 1

T

T∑
t=1

s2(t)sN(t)

...
...

. . .
...

1

T

T∑
t=1

sN(t)s1(t)
1

T

T∑
t=1

sN(t)s2(t) · · · 1

T

T∑
t=1

sN(t)sN(t)


となり, スコアの分散が固有値となることがわかる. つまり, 固有値 λi が最も大きい

モードに対応する固有ベクトル vi が EOF-1となる. また, 固有値の大きい方から順に

λ1, λ2, · · · , λi, · · · , λN とした時

λi

λ1 + λ2 + · · · + λi + · · · + λN

× 100(%)

が EOF-iの寄与率となる.
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4.2 特異値分解解析

特異値分解 (Singular Value Decomposition: SVD)解析は, 異なる二つの物理量の場を

表す時系列群から相互関係の強いモードをそれぞれの変数について同時に抽出する解析

手法である. あるデータ行列

A(x, t) =


a11 a12 · · · a1T

a21 a22 · · · a2T

...
...

. . .
...

aN1 aN2 · · · aNT



B(x, t) =


b11 b12 · · · b1T

b21 b22 · · · b2T

...
...

. . .
...

bM1 bM2 · · · bMT



を考える. どちらも時間平均を除去したアノマリである. 本研究では, これらを SLPや地

上気温などの再解析データから得られた気象要素として解析を行う. 行列AはN × T , B

はM × T で, 空間座標の次元は異なるが, 時系列のデータ数 T は揃える必要がある. これ

らのデータ行列の共分散行列Cを計算すると,

C =
1

T
ABT =



1

T

T∑
t=1

a1tb1t
1

T

T∑
t=1

x1tx2t · · · 1

T

T∑
t=1

x1txMt

1

T

T∑
t=1

a2tb1t
1

T

T∑
t=1

x2tx2t · · · 1

T

T∑
t=1

x2txMt

...
...

. . .
...

1

T

T∑
t=1

aMtb1t
1

T

T∑
t=1

xMtx2t · · · 1

T

T∑
t=1

xMtxMt

...
...

. . .
...

1

T

T∑
t=1

aNtb1t
1

T

T∑
t=1

xNtx2t · · · 1

T

T∑
t=1

xNtxMt


であり, C はN × M (ここでは, N ≥ Mとする)の長方行列となる. 任意の長方行列は

SVDが可能であるので,

C =
1

T
ABT = UΣV T
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となる. ここで, 右辺のそれぞれの行列は

U =


u1(1) u2(1) · · · uN(1)

u1(2) u2(2) · · · uN(2)
...

...
. . .

...

u1(N) u2(N) · · · uN(N)



V =


v1(1) v1(2) · · · v1(M)

v2(1) v2(2) · · · v2(M)
...

...
. . .

...

vM(1) vM(2) · · · vM(M)



Σ =



σ1

σ2 0
. . .

0 σM

0



となっている. 尚, 簡単のために 1
T
は省略している. UN×N と V M×M は共に正規直交行

列であり, ΣN×M は rank数だけゼロではない特異値を成分とする対角行列である. データ

行列A, Bはそれぞれ特異ベクトルU , V を用いて

A = UP , B = V Q

のように直交展開できる. ここで, P N×KとQM×Kは共に時系列データで, EOF解析での

スコアのようなものを表している. 本研究では, SVD解析におけるこの値もスコアと呼ぶ

こととする. これらは, 特異ベクトルの直交性により

P = UTA, Q = V TB

のように求めることができる. EOFでは固有値の和がデータ行列の分散の和を意味した

が, SVDでは共分散の 2乗和を考える. つまり, 展開係数の時系列 pi(t)と qi(t)の共分散の

大きさが一番大きくなる成分が第 1モード (SVD-1)となり, A(x, t)とB(x, t)の変動の共

分散を最もよく説明する成分となる. また, 全モードにおける特異値の 2乗和 (共分散の全

2乗和)に対する第 iモードにおける特異値の 2乗の割合を Squared Covariance Fraction

(SCF)と呼ぶ.
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5 結果

5.1 冬季北半球の気温の変動

5.1.1 地上気温のEOF解析

本節では, Nagato and Tanaka (2012)で得られた冬季の地上気温の EOFの構造が他の

再解析データでも見られるか確認し, 本研究で主に用いるNCEP/NCAR再解析データが

その他の再解析データと比べて大きく異なる点がないかを調べる. また, 半球規模での地

上気温がどのようなパターンによって変動しているのかを調べる.

図 3～図 5は, NCEP/NCAR, ERA-Interim, ERA-40の各再解析データの北緯 20度以

北の DJF平均地上気温に対して EOF解析を行い抽出された第 1モード (EOF-1)～第 3

モード (EOF-3)の固有ベクトルの空間分布とスコアの時系列を表している. 固有ベクト

ルの空間分布とスコアの時系列はそれぞれ, 左上と実線が NCEP/NCAR, 右上と破線が

ERA-Interim,下と一点鎖線がERA-40である. 固有ベクトルの空間分布においてコンター

間隔は全て 0.5 Kで, 実線が正, 破線が負の偏差を表している.

EOF-1(図 3)の固有ベクトルの空間分布を見ると, 全ての再解析データに共通してユー

ラシア大陸の北部と北アメリカ大陸上で正, グリーンランド周辺とベーリング海上で負の

偏差を示しており, 図 2のような気温のAOパターンとなっている. ユーラシア大陸北部の

正の偏差のピークは東シベリアにあり, その値はNCEP/NCARと ERA-Interimで約 2.5

Kで, ERA-40ではそれより少し大きい約 3.5 Kとなっている. 一方で, グリーンランド

周辺の負の偏差のピークはラブラドル海上にあり, NCEP/NCARで約 3 Kであるのに対

して, ERA-Interimと ERA-40では 2～2.5 Kとなっている. これらのことから, 各データ

間の固有ベクトルの正負の分布は一致しているものの, その値はデータ間で多少の差があ

ることがわかる. スコアの時系列は各再解析データ間に解析期間の差があるものの 3つ

のデータに共通する期間 (1980～2002年)では、時系列の変動がほぼ一致している. 各再

解析データのEOF-1の寄与率はNCEP/NCARが 21.2%, ERA-Interimが 24.7%, ERA-40

が 25.4%となっている. つまり, 再解析データ間にわずかな違いはあるものの, 北緯 20度

以北の冬季地上気温の変動のおよそ 1/5～1/4はこの気温のAOパターンによって説明で

きることになる.

次に EOF-2(図 4)では, NCEP/NCARと ERA-Interimには似たようなパターンが現れ

たものの, ERA-40のみ異なるパターンが現れる結果となった. NCEP/NCARと ERA-

Interimの固有ベクトルの空間分布は北極海全体を正の偏差が覆っているパターンが見ら

れる. 特にバレンツ海上での正の偏差が大きいことが特徴である. その一方で, 東シベリア

周辺が弱い負の偏差に覆われていることも注目すべき特徴である. また, スコアの時系列

を見ると, NCEP/NCARと ERA-Interimは正のトレンドを持っており, これらの EOF-2

のパターンが北極海を中心とするような温暖化パターンを示していることがわかる. 特に
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2000年以降, スコアの正のトレンドが大きくなる. これは北極温暖化増幅を表していると

考えられる. 一方で, ERA-40では北極海上の正の偏差は見られず, 北アメリカ大陸北部を

正の偏差が覆うようなパターンとなっており, その東側にあたるラブラドル海上に正偏差

のピークが見られる. このラブラドル海上の正の偏差のピークはNCEP/NCARにも見ら

れている. スコアの時系列はトレンドは持っておらず, ニュートラルに年々変動している.

EOF-2にはデータの違いによる固有ベクトルの空間構造やスコアの時系列の違いが見ら

れた. Ohashi and Tanaka (2010)とNagato and Tanaka (2012)の結果の比較から, これら

の違いはデータの質の違いと言うよりも解析期間の違いによるものであると考えられる.

NCEP/NCARや ERA-Interimに見られる北極温暖化パターンが現れるためには 2000年

以降のデータが含まれることが重要であると考えられる. それぞれのデータのEOF-2の寄

与率は, NCEP/NCARが 15.1%, ERA-Interimが 16.2%, ERA-40が 11.4%となっている.

最後に, EOF-3(図 5)を見ると, 固有ベクトルの空間分布はユーラシア大陸中央を正の偏

差が覆い,バレンツ海上で負の偏差となるようなパターンが 3つの再解析データに共通して

いる. 一方で, NCEP/NCARとERA-Interimでは北アメリカ大陸上で正の偏差が分布して

いるのに対して, ERA-40では負の偏差が分布しているという違いがある. NCEP/NCAR

ならびに ERA-Interimの EOF-3の固有ベクトルの構造は ERA-40の EOF-2の構造に似

ているようにも見える. スコアの時系列は 3つの再解析データ間で似た変動をしている.

寄与率はNCEP/NCARで 10.3%, ERA-Interimが 10.9%, ERA-40が 9.6%となっている.

また図には示していないが, EOF-4以降になるとデータごとに固有ベクトルの空間分布や

スコアの時系列の特徴的なパターンが少しずつ異なっている.

5.1.2 地上気温とAOIの変動

図 6は, HadCRUT3の北緯 20度以北平均した冬季地上気温の気候値からの偏差の時系

列である. 点線が年々変動,太実線が 11年移動平均,細実線がトレンドを表している. また,

図 7はThompson and Wallace (1998)の定義に従って求めたAOIである. 点線がHadSLP

を用いて求めたAOIであり, それを 11年移動平均したものが太実線である. HadSLPは

データの期間が 2004年までであるため, それを補うために細実線で NCEP/NCARを用

いて計算した AOIを描いている. 図 6を見ると年々変動は大きいものの全体として 100

年で約+1 Kとなるような正のトレンドがあり, その上に約 50年周期の長周期の変動が重

なっていることがわかる. トレンドを除いて考えると, 1920～1950年と 1970～2000年の

各期間で負フェーズから正のフェーズへと変化する正のトレンド, 1950～1970年の間で正

のフェーズから負のフェーズへと変化する負のトレンドが見られる. また, 1920年以前と

2000年以降は負のトレンドを持っているように見え, 1950～1970年と同様に正のフェー

ズから負のフェーズへの移行期間であると考えられる. 約 50年の 1周期の内, 上昇トレン

ドを示す期間が約 30年で, 下降トレンドを示すのが約 20年となっており, 上昇トレンドを
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示す期間の方が長いという特徴が見られる. 同様に, AOIの変動 (図 7)を見ると, 地上気温

の時系列のように長期間の明瞭なトレンドは持っておらず, 年々変動が非常に大きいこと

がわかる. しかし 11年移動平均の時系列を見ると, 地上気温の時系列と比べて顕著ではな

いものの正負のフェーズが確認できる. 1930～1960年で負のトレンドを示し, 1960～1990

年で正のトレンドを示している. その後はAOIが−3σを記録した 2009/10年に向かって

負のトレンドを示している. Ohashi and Tanaka (2010)やNagato and Tanaka (2012)で

は, AOIの長周期の変動はおよそ 40年であると考えられていたが, より長期間のデータを

見てみると 60年ほどの周期が見えてきた. この周期は北緯 20度以北で平均した地上気温

の変動よりも 10年ほど長いことは注目すべき点である.

5.1.3 気温のトレンドパターン

本節では, 図 6の北緯 20度以北平均の地上気温の変動において正負のトレンドが顕著

に見られた期間ごとに, NCEP/NCARを用いて気温のトレンドの空間分布や鉛直断面を

調べた. 同様の解析はOhashi and Tanaka (2010)やNagato and Tanaka (2012)でも行わ

れているが, 5.1.2章ではこれらの研究で見られた結果よりもさらに長い期間でのトレンド

が見られたため, トレンドを取る期間を変えて解析を行った.

図 8は地上気温のトレンドの空間分布を示している. 期間は北緯 20度以北平均の地上

気温のトレンドが負を示していた 1949～1970年 (左上)と 2000～2011年 (左下), 正のトレ

ンドを示していた 1970～2000年 (右上), そして期間全体である 1949～2011年 (右下)であ

る. 実線が正のトレンド, 破線が負のトレンドを表している. コンター間隔は左上と右上

が 0.5 K/decade, 左下が 1 K/decade, 右下が 0.2 K/decadeとなっている.

まず期間全体の長期トレンド (図 8右下)を見ると, 北極海上全体を正のトレンドが覆い,

それを中心として全体的に正のトレンドが分布している. 長期の温暖化トレンドは北極海

を中心としており, これは先行研究の結果とも一致している.

次に各期間ごとのトレンドの空間分布を見ていく. 北緯 20度以北平均では負のトレン

ドが見られた 1949～1970年 (図 8左上)では, 全体的に負のトレンドが支配的である. 特

に, ユーラシア大陸や北アメリカ大陸上に大きな負のトレンドが分布している. また, バレ

ンツ海からグリーンランド海にかけての領域も負のトレンドに覆われている. 一方で, ラ

ブラドル海上やグリーンランド周辺を中心として北極海上は正のトレンドが支配的であ

る. この正のトレンドの分布はアラスカまで広がっている. この期間はAOIが負のフェー

ズであり, 小さいながら負のトレンドを持っている. そのため図 2とは正負が逆転したAO

負に伴う地上気温のパターンに似た構造がトレンドに現れていると考えられる. 続く 1970

～2000年 (図 8右上)は北緯 20度以北平均の地上気温の変動では正のトレンドが見られた

期間である. 1970年以降は温室効果ガスの排出等による人為的な温暖化が顕著に現れる

ようになった期間であるが, それに一致するように全球的に正のトレンドが分布している.
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特徴的なのは, 1949～1970年 (図 8左上)とは反対にユーラシア大陸や北アメリカ大陸上

で顕著な正のトレンドが分布していることである. これは図 2に見られるようなAO正に

伴う地上気温の分布と一致しており, この期間はAOIが正のトレンドを持っていることか

らこのような分布になると考えられる. しかし, グリーンランド周辺ではグリーンランド

海上の正のトレンドの他には特徴的な分布は見られず, この点では図 2と異なる. Ohashi

and Tanaka (2010)では, 1969～1989年のトレンドの空間分布を見ており, この期間では

グリーンランド上に負のトレンドが見られている. 2000～2011年 (図 8左下)は, 1970年以

降の北緯 20度以北平均の地上気温の正のトレンドが止まり, 弱い負のトレンドを示し始

めている期間である. 空間分布の特徴は 1949～1970年 (図 8左上)と非常によく似ており,

大陸上で負のトレンド, グリーンランド周辺で正のトレンドとなっている. 北極海上は海

陸の境目で負のトレンドが分布しているが, 全体としては正のトレンドに覆われている.

図 9から図 13は, 図 8と同様の期間と北極温暖化増幅が見られるようになった 1990年

以降 (1990～2010年)における帯状平均気温の緯度高度断面である. 実線が正のトレンド,

破線が負のトレンドを表している. コンター間隔は図 12のみ 0.1 K/decadeで, その他は

0.2 K/decadeである. 図 9は 1949～1970年のトレンドである. 分布を見ると, 下層では北

緯 70度以北で正のトレンド, それより南では負のトレンドが分布し, 北緯 60～70度の地

表面付近で気温の勾配が大きくなっている. また, 上層では一部正のトレンドが見られる

ものの全体的に負のトレンドとなっており, 北緯 60度付近の 200 hPaにピークがある. 図

10は, 1970～2000年のトレンドである. この期間も 1949～1970年 (図 9)と同様に, 上層で

は全体的に負のトレンドなっている. しかし, ピークの位置は高緯度側に移っている. ま

た, 地表面付近は一様に正のトレンドに覆われている. 北極域の 800 hPa付近には負のト

レンドも分布している. 図 11は 2000～2011年のトレンドを示しているが, 前の二つの期

間と違い北緯 70度以北は上層から下層まで一様に正のトレンドとなっている. ピークは

200 hPaと地表面付近にある. 一方で, 北緯 40～65度の地表面付近は負のトレンドが分布

し, 上層では正のトレンドとなっている. これは図 8(左下)で見られた大陸上での寒冷化

トレンドを反映していると考えられる. 1949～2011年の長期の気温のトレンド (図 12)は,

下層は一様に正のトレンドを示し, 高緯度の上層は負のトレンドとなっている. 北極域の

地表面付近に正のトレンドのピークがあり, 海氷の減少等による地表面付近の強い温暖化

が顕著に現れていることがわかる. また, 北極域での温暖化増幅が見られるようになった

とされる 1990年以降に着目すると図 13のようになる. 尚, この期間はAOIが顕著な負の

トレンドを示した期間と一致している. 北緯 60度以北の北極域を見ると, 地表面付近から

成層圏下層まで一様に温暖化トレンドが広がっている. また, そのピークは地表面付近と

100 hPa付近の二つに分かれていることがわかる.
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5.2 地上気温のEOF-1, 2の影響

Nagato and Tanaka (2012)では,北緯20度以北平均の地上気温の変動に図3(左上)のAO

に伴う地上気温の構造は影響を及ぼさないことを示した. そこで本章では, NCEP/NCAR

の地上気温の EOF解析によって得られた第一成分, 第二成分がローカルにはどの程度影

響を及ぼしているのかを調べる. また, これらの成分の変動に対してその他の気象要素が

どのように変動するか回帰分析を用いて調べる.

5.2.1 EOF-1, 2のローカルな影響について

図 14から図 16は, 地上気温の EOF-1(左上), EOF-2(右上)とこれら二つの成分を足し

た EOF-1+2(下)の三成分の各期間ごとのトレンドの空間分布を表している. 実線が正の

トレンド, 破線が負のトレンドを表している. 図 14が 1949～1970年, 図 15が 1970～2000

年, 図 16が 2000～2011年のトレンドとなっている. これらの成分のローカルな影響を調

べるために, 特にAOの影響が大きく現れると考えられるグリーンランド周辺 (北緯 60～

87.5度, 西経 30～60度)の領域において, 実際のトレンド (図 8)に対してどの程度の寄与

率を各成分が持っているのかを調べた.

北緯 20度以北平均の地上気温が負のトレンドを示した期間である 1949～1970年にお

いて, グリーンランド周辺の領域には正のトレンドが分布しており, 領域での平均値は

1.8 K/decadeである. この期間は EOF-1のスコアの時系列が負のトレンド示しており,

EOF-1のトレンド (図 14左上)のグリーンランド周辺でも正のトレンドが分布している.

また, EOF-2のトレンドの空間分布 (図 14右上)もグリーンランド周辺では正となってい

るが, EOF-1に比べると値は小さい. それぞれの領域平均でのトレンドは EOF-1が 0.98

K/decadeで全体の約 50%を占め, EOF-2が 0.79 K/decadeで全体の約 40%を占めてい

る. つまり, この期間のグリーンランド周辺領域での昇温は EOF-1+2で 90%以上 (1.77

K/decade)を説明できることになる.

続いて, 北緯 20度以北平均の地上気温が顕著な正のトレンドを示した 1970～2000年は,

グリーンランド周辺領域に顕著なトレンドが見られなかった期間であり (図 8右上), 領域

平均値は 0.12 K/decadeと小さい. この期間の EOF-1(図 15左上)のグリーンランド周辺

領域でのトレンドの分布は負となっており, 領域平均値は-0.43 K/decadeである. 一方で,

EOF-2(図 15右上)は 1949～1970年と同様に正のトレンドを示しており, その領域平均値

は 0.34 K/decadeである. よって,これら二つの要素の正負が相殺することでEOF-1+2(図

15下)のグリーンランド周辺領域の平均はほぼ 0 K/decadeとなってしまう.

2000年以降は北緯 20度以北平均の地上気温の正のトレンドが止まり, 小さいながら負

のトレンドを持つ期間である. これに対して, グリーンランド周辺には顕著な正のトレン

ドが分布し, 領域平均が 2.52 K/decadeとなる. この値は 1949～1970年と比べて非常に大
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きくなっている. この期間のEOF-1のスコアの時系列は 1949～1970年と同様に負のトレ

ンドを示しており, グリーンランド周辺は正のトレンドが分布するパターンとなっている

(図 16左上). 領域平均値は 1.5 K/decadeであり, 全体のトレンドの 60%近くを説明して

いる. EOF-2(図 16右上)のトレンドはグリーンランド周辺領域の平均で 0.49 K/decade

であり, これと EOF-1を合わせると 1.9 K/decadeとなる (図 16下).

5.2.2 スコアの時系列との回帰

5.1.1章の地上気温のEOF解析で得られたスコアの時系列に様々な要素を線形回帰する

ことで, 地上気温の変動に対してそれらの要素がどのような変動を示すのかを調べる. 線

形回帰には, 図 3と図 4のNCEP/NCARによって得られたEOF-1, 2のスコアの時系列を

用いる. 空間構造の図は全て+1σのときの構造を表しており, スコアがマイナスになると

正負が逆転する.

図 17は EOF-1のスコアにNCEP/NCARの SLPを回帰した結果である. 左上が 12月,

右上が 1月, 左下が 2月, 右下が DJF平均を表している. コンター間隔は 0.5 hPaで, 実

線が正, 破線が負の偏差となっている. 4つの図の全てに共通しているのは, 北大西洋上に

南北で逆相関を持つようなNAOの構造が顕著に見られるということである. そして, 北

極海上は全体的に負の偏差で覆われている. 一方で, 太平洋側は月によって偏差の正負が

異なり, 12月と 2月は北太平洋からベーリング海上を負の偏差が覆っているのに対して,

1月は北太平洋全体を正の偏差が覆っている. また, 12月には北東太平洋上に正の偏差が

見られる. これらの構造を平均したDJFの構造はNAOの構造が顕著に見られるが, 太平

洋上には小さな正の偏差が見られる程度であり, 明瞭なAOの構造は見られない. これは

AOが順圧構造であるのに対して SLPには傾圧の要素が入り込むために, NAOの構造が

顕著に現れたと考えられる.

そこで, EOF-1のスコアの時系列に順圧高度場を回帰したのが図 18である. 左上が 12

月, 右上が 1月, 左下が 2月, 右下がDJF平均を表している. コンター間隔は 5 mで, 実線

が正, 破線が負の偏差である. 順圧高度場でも図 17と同様に, 北大西洋上での南北の逆相

関パターンが顕著に見られる. 一方で, 2月を除くと極域の負の偏差を囲むように正の偏

差が分布し, そのピークが太平洋上にもあるAOの構造が見られる. 特に 1月 (右上)は図

1に見られる SLPで定義されるAOの構造によく一致している. 2月の順圧高度場との回

帰には太平洋上の正の偏差が見られず, これによって DJF平均では太平洋上の正の偏差

が弱くなってしまっている.

図 19は, EOF-1のスコアにNCEP/NCARのDJF平均の geopotential高度の偏差を回

帰した結果である. 左上が 500 hPa, 右上が 300 hPa, 左下が 100 hPa, 右下が 50 hPaと

なっている. コンター間隔は 10 mで, 実線が正の偏差, 破線が負の偏差を表している. 500

hPaと 300 hPaはグリーンランド上にピークを持つように北極域全体を負の偏差の偏差が
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覆い, 北大西洋上と東シベリア上に正の偏差を持つような構造を示している. 北極域を覆

う負の偏差はベーリング海上へと張り出している. 一方で, 100 hPaと 50 hPaは, 北極域

全体を負の偏差が覆い, その周りを正の偏差が覆うような構造となっている. 正の偏差は

北大西洋上と北アメリカ大陸上にピークを持っている. この構造は極渦の強弱に伴う高度

場の変化を示していると考えられる.

図 20と図 21はそれぞれ EOF-1, 2のスコアに NCEP/NCARの DJF平均の地上風の

u, v成分の偏差を回帰し, ベクトル表記した図である. 1 m/sのベクトルの大きさを図の右

下に示している. 尚, 0.1 m/s以下のベクトルは図中に示していない. EOF-1との回帰 (図

20)を見ると, 北大西洋上からユーラシア大陸の西部へと向かって強い西風の偏差が卓越

していることがわかる. これは SLPが NAOのような構造 (図 17)を持つことで, SLPの

勾配がこの領域で大きくなっているからである. また, ユーラシア大陸の中央部では弱い

ながらも南風の成分があり, それが北極海まで到達している. また, グリーンランド東岸

では北風の偏差が見られる. EOF-2との回帰 (図 21)は, EOF-1との回帰のように大きな

偏差が見られる領域はなく, 最も大きい偏差が太平洋上に見られる約 1.5 m/sの偏差であ

る. その他の特徴的な分布としては, 北極海からベーリング海への北風の偏差が見られる.

また, 弱いながらもノルウェー海から大西洋への北風の偏差も見られる.

図 22から図 24は, それぞれ EOF-1, 2のスコアにNCEP/NCARのDJF平均の気温を

回帰したときの鉛直断面図である. 図 22が帯状平均, 図 23が東経 90度, 図 24が西経 45度

の気温の断面図であり, 上がEOF-1との回帰, 下がEOF-2との回帰を表している. 横軸が

緯度, 縦軸が気圧座標系での高度であり, 実線が正の偏差, 破線が負の偏差を表している.

帯状平均気温のEOF-1との回帰 (図 22上)を見ると, およそ 700 hPaより下層では一様

に弱い正の偏差が広がっており, 北緯 60度と北緯 90度付近で正の値が最大となっている.

一方で, 500 hPaより上層では, 北緯 50度付近までは正の偏差であるが, 北緯 60度以北で

は負の偏差が分布している. この負の偏差は極側ほど, また上層ほど値が大きくなり, 北緯

90度の 100 hPa付近で極大となっている. 最近 20年間はスコアが負のトレンドを示して

いるので, 分布が逆転して上層が温暖化するパターンとなっている. EOF-2との回帰 (図

22下)は, 地表面付近は一様に正の偏差が分布している. この正の偏差は北極側に行くほ

ど大きくなり, 北緯 70度以北で急激に勾配が大きくなって北緯 80度付近に極大を持って

いる. 極大付近の値は 1.5 K以上となっている. また, 北緯 70度以北では高度方向にも一

様に正の偏差が分布している. 北緯 50～70度の 200～100 hPaの位置には弱い負の偏差の

領域も分布している.

ユーラシア大陸中央部を縦断する東経 90度での気温の鉛直断面 (図 23)を見ると, EOF-

1(図 23上)との回帰では, 約 300 hPaの高度を境にして下層に正の偏差, 上層に負の偏差

が分布しており, 下層から上層への気温の勾配が大きくなっている. 下層の正の偏差は北

緯 60～70度の地表付近に極大を持っており, 地表付近では水平方向の気温の勾配も大き
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い. 一方で, 上層の負の偏差は極付近に極大を持っている. 上層の水平気温勾配は下層の

地表付近に比べて大きくない. 図 23(下)の EOF-2に回帰した構造は, 図 22(下)の帯状平

均気温の分布とよく似ており, 北緯 70度以北で上層まで一様に正の偏差となり, 中緯度の

上層で負の偏差となっている. しかし, 図 22(下)と異なり, 中緯度の地表面付近では負の

偏差が分布している.

グリーンランドを縦断する西経 45度線に沿った気温の鉛直断面は, ユーラシア大陸中

央部の断面図である図 23とは分布が異なっている. EOF-1との回帰 (図 24上)は, 帯状平

均気温 (図 22上)にも見られた上層の北極付近の負の偏差に加え, 中層から下層の中高緯

度にも一様に負の偏差が見られる. 特にグリーンランドの周辺は地表面を極大とするよう

な負の偏差に覆われいている. 一方で, 北極海上の海面近くは正の偏差となっている. ま

た, 北緯 60度付近の 200 hPa面付近から北緯 40度の下層にかけては正の偏差が分布して

いる. 一方で, EOF-2との回帰 (図 24下)は, 帯状平均気温 (図 22下)と正負の分布はよく

似ている. 東経 90度の断面図 (図 23下)で見られた北緯 60度付近の地表面付近での負の

偏差は見らず, グリーンランド周辺は一様に正の偏差に覆われている.

図 25は, EOF-1, 2のスコアにNCEP/NCARのDJF平均の帯状平均東西風を回帰した

ときの鉛直断面図である. 上が EOF-1との回帰, 下が EOF-2との回帰を表している. 軸

は図 22と同様であり, コンター間隔は 0.5 m/sとなっている. EOF-1との回帰 (図 25上)

を見ると, 北緯 30度の対流圏界面付近に負の偏差が分布しており, 北緯 50度以北では地

表面から上層まで一様に正の偏差が分布している. この正の偏差の極大は 30 hPa付近に

ある. このような分布はAOIに回帰した帯状平均東西風の分布とよく一致しており, 亜熱

帯ジェットや極夜ジェットの強弱を表してる. 一方で, EOF-2との回帰 (図 25下)はEOF-1

との回帰の分布の正負を逆転させたような構造となっている. ただし, 北緯 70度付近の偏

差の極大の高度が EOF-1との回帰と比べると高くなっている. このような分布になるの

は, 極域が暖まることによって中緯度との温度勾配が小さくなるためであると考えられる.

最後に, 図 26と図 27は, それぞれ EOF-1, 2のスコアに秋季から冬季のHadISSTの海

氷密接度を回帰した結果である. 分布は負の偏差のみを表している. 左上が 9月, 右上が

10月, 左下が 11月, 右下が 12月を表している. コンター間隔は 5%であり, シェードが

かかっている領域が減少域を表している. EOF-1との回帰 (図 26)を見ると, 月による偏

差の分布に違いはほとんどなく, 全ての月でバレンツ海からグリーンランド海へと負の偏

差が伸びている. つまり, AOが正のフェーズのときにこの領域で海氷が減少しているこ

とになる. 図 20のEOF-1に回帰した地上風の偏差でグリーンランド東岸で北極海から大

西洋へ吹く風の偏差が見られることから, この風の摩擦による海氷の流出効果が働いてい

るためにこのような分布が現れると考えられる. しかし, 海氷密接度の偏差は大きくなく,

秋季から冬季にかけての海氷の変動に対する AOの影響は小さいと考えられる. 一方で,

EOF-2との回帰 (図 27)は, 9月と 10月に北極海沿岸全体に顕著な負の偏差が分布してい

18



る. この分布は, 長期の海氷密接度の減少トレンドの分布と非常によく似ており, EOF-2

の温暖化パターンが海氷の減少と関連していることが考えられる. また, 帯状平均気温と

の回帰 (図 22下)において地表面付近に大きな正の偏差が見られたことからも同様のこと

が考えられる. 11月と 12月は海氷の再凍結によって北極海全体が海氷に覆われている期

間であるために海氷密接度の変動が小さく, 偏差の値が小さくなっていると考えられる.
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5.3 気温の変動との回帰

5.2.2章では, 地上気温のEOF解析で得られたスコアの時系列と様々な要素の回帰を行

い, それぞれのモードと回帰された要素の変動の関係を調べた. 本節では, 実際の気温の

変動を正規化して得られた指標と北緯 20度以北の SLPや地上気温を回帰することで, こ

れらの要素が気温の変動に対してそのような空間分布を示すのかを調べる.

図 28は, HadAT2より得られたグリーンランドの観測点 6か所の 850 hPa気温を正規化

したもの (図 28下)に北緯 20度以北の NCEP/NCARの SLPを回帰した結果である. グ

リーンランドの気温は長期トレンドを差し引いてある. 空間分布のコンター間隔は 0.5 hPa

であり, 実線が正の偏差, 破線が負の偏差を表している. 期間は 1958/59～2009/10年冬季

となっている. 正規化されたグリーンランドの 850 hPa気温の変動は, 図 3(下, 実線)に示

された地上気温の EOF-1のスコアの時系列の変動の正負が逆転したときと非常によく似

ていおり, 相関係数は-0.71となっている. 空間分布を見ると, 北極海全体を正の偏差が覆

い, その周りを負の偏差が覆うようなAO 負の構造が見られる. 特に北大西洋の負の偏差

と北極海の正の偏差が顕著に現れており, 太平洋の負の偏差はそれに比べると小さくなっ

ている. 同様に図 28(下)時系列に北緯 20度以北のNCEP/NCARの地上気温を回帰した

ときの空間分布が図 29(上)である. 空間分布は, グリーンランド周辺に正の偏差, ユーラ

シア大陸北部に負の偏差が分布するような構造となっており, こちらもAO負のときに伴

う地上気温のパターンによく似ている. ただし, AO負に伴う地上気温のパターンでは北

アメリカ大陸上に負の偏差の領域が見られるが, 図 29(上)には見られない.

図 30から図 33は, 正規化されたNCEP/NCARの北緯 20度, 60度以北平均の地上気温

の時系列に SLP, 地上気温を回帰したときの空間分布を示している. 地上気温の時系列は

全て線形トレンドを差し引いている. コンター間隔はそれぞれ 0.5 hPa, 0.5 Kであり, 実

線が正の偏差, 破線が負の偏差を表す. 期間は 1948/49～2011/12年のDJFである. これら

の時系列と図 3(下)の地上気温のEOF-1のスコアの時系列との相関係数は北緯 20度以北

平均の時系列で 0.37, 北緯 60度以北平均の時系列で 0.29であり, 共に正の相関がみられる

もののその値は小さい. 図 30は, 北緯 20度以北平均の地上気温の時系列 (下)に SLPを回

帰したときの空間分布 (上)である. SLPの空間分布は, ユーラシア大陸中央部に正の偏差,

北西部に負の偏差, 大西洋の東側に正の偏差があるような構造をしている. また, 北太平洋

上には小さいながら負の偏差が広がっている. 同様の時系列に地上気温を回帰したのが図

31(上)である. 全体的に正の偏差に覆われており, 特にユーラシア大陸や北アメリカ大陸

上で顕著な正の偏差が見られる. この空間構造は図 5(左上)に見られる地上気温のEOF-3

の構造に似ているが, バレンツ海上に負の偏差が見られないという違いがある. EOF-3の

スコアの時系列 (図 5下)との時系列の相関は 0.42となっている. 図 32は, 北緯 60度以北

平均の地上気温の時系列 (下)に SLPを回帰したときの空間分布 (上)である. SLPの空間

分布を見ると太平洋上に負の偏差, ユーラシア大陸北東部で正の偏差, 北極海上で負の偏
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差, 大西洋で正の偏差と正負の偏差が交互に現れるようなパターンとなっており, 図 30の

構造と似ているようにも見える. また, 北大西洋だけに着目すると南北で SLPが逆相関を

持っており, NAOのような構造にも見えるが, 明瞭ではない. また, AOの構造は現れな

かった. 同様の時系列に地上気温を回帰したのが図 33(上)であり, 空間分布は北緯 45度

以北全体を正の偏差が覆うような構造となっている. ユーラシア大陸と北極海の境界やグ

リーンランドの東岸に極大の領域が見られる.
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5.4 SVD解析

図 34, 35は, NCEP/NCARの冬季の地上気温と SLPに対して SVD解析を施した結果

である. 上が各要素の特異ベクトルの空間分布, 下が変動の時系列を表しており, 空間分布

の左と時系列の実線が地上気温, 右と点線が SLPとなっている. 括弧内は SCFの値であ

る. コンター間隔はそれぞれ 0.5 Kと 0.5 hPaで, 実線が正, 破線が負の偏差を表している.

SVD-1(図 34)の地上気温の特異ベクトルの空間分布は図 3と非常によく似ており, ユー

ラシア大陸の北部と北アメリカで正, グリーンランド周辺とベーリング海上で負の偏差を

示すようなAOのパターンが現れている. 時系列の変動も図 3とよく一致しており, 同一

のパターンを抽出していると考えられる. SLPの特異ベクトルの空間分布は極周辺で負と

なり, その周りで正となるようなAOの構造にも見えるが, 北太平洋上の正の偏差が小さ

い. 一方で, 北大西洋上でのシーソーパターンが顕著に見られ, NAOのパターンが現れて

いる. 時系列の変動は Thompson and Wallace (1998)で定義されたAOIの変動とよく一

致しているが, 2009/10年冬季など年々を詳細に見ると AOIよりも値が小さくなったり,

大きくなったりする年があり, 完全に変動は一致しない. SCFは 32.6%となり, 共分散の

大きさは全てのモードの中でも非常に大きくなっている.

SVD-2(図 35)は,ユーラシア大陸上に明瞭なシグナルが見られるパターンとなった. SLP

では, シベリア高気圧の強弱を表すような特異ベクトルの構造になっている. これに伴い

地上気温の特異ベクトルの構造は, ユーラシア大陸上に負の偏差が広がるパターンとなっ

ているが, SLPと地上気温の分布を比べると地上気温の方がやや南に分布している. この

地上気温の負の偏差の東端は, 日本にまで達している. また, 地上気温の特異ベクトルの

分布には, バレンツ海上に大きな正の偏差が現れていることも特徴的である. このパター

ンはHori et al. (2011)で示唆された, 近年のバレンツ海での海氷の減少と東アジア域への

寒気の流入パターンであると考えられる. 時系列を見ると 2000年以降にそれまでと比べ

て正の値となる年が多く, 特に地上気温の値は 2005/06年に+3σに近い値となっている.

この年は日本の日本海側が豪雪に見舞われた年と一致している. SCFは 13.3%で SVD-1

に比べると共分散の大きさは 1/3程度となっている.

図 36は, DJF平均の地上気温と順圧高度場の偏差に対して SVD解析を行った結果であ

る. それぞれの特異ベクトルの空間分布とスコアの時系列は左と実線が地上気温, 右と破

線が順圧高度場となっている. 地上気温の特異ベクトルの空間分布は図 34(左)と同様に

AOのパターンとなっている. また順圧高度場を見ると, 北極域は負の偏差に覆われ, その

周りを正の偏差が覆うような構造となっている. 正の偏差のピークは北大西洋上と太平洋

上にあり, 図 34(右)と比べるとよりAOの構造 (図 1)に近くなっていることがわかる.
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6 考察

6.1 地上気温の変動成分の分離

地上気温のEOF解析を行うとNCEP/NCARとERA-Interimでは, EOF-1に気温のAO

パターン, EOF-2に北極海を中心とする温暖化パターン, EOF-3に大陸上の気温の変動を

表すパターンが現れる (図 3～5). 一方で, ERA-40には温暖化パターンが現れず, EOF-2

にはその他二つの再解析データで EOF-3に見られる大陸の気温変動パターンが現れる.

これは ERA-40に 2000年以降のデータが含まれないためであると考えられ, Ohashi and

Tanaka(2010)とNagato and Tanaka (2012)の結果の比較とも矛盾しない. これらの結果

から, Nagato and Tanaka (2012)で得られた地上気温のEOF解析の結果がNCEP/NCAR

特有の成分ではないことがわかった.

NCEP/NCARのEOF解析で得られたEOF-1～3の三成分の寄与率を合計すると約 50%

となることから, 北緯 20度以北の地上気温の変動はこの三成分でおよそ半分を説明でき

ると考えられる. また, AOパターンが温暖化パターンの寄与率を上回り, 第一主成分とし

て現れることが共通しており, 気温の変動において自然変動であるAOが重要な役割を果

たしていることが十分に考えられる. しかし, AOに海氷密接度の偏差を回帰しても特徴

的なパターンが見られないことから, AOに伴う気温の変動は陸面過程が重要であると考

えられる.

EOF-2に見られる温暖化パターンを秋季の海氷密接度に回帰すると図 27のように北極

海の沿岸部で海氷の減少が顕著に現れる. この減少の空間分布は海氷減少の長期トレンド

とよく似ており, EOF-2の温暖化パターンは海氷の減少によるものであると考えられる.

また, 帯状平均気温の鉛直断面 (図 22下)では, 偏差のピークが北極海上の最下層にあるこ

とからも海氷の影響が大きいことが推測できる.

また, EOF-3(図 5左上)は大陸上に強い正の偏差が見られ, この正の偏差の位置がEOF-

1(図 3左上)とよく似ていることからNagato and Tanaka (2012)で示唆されたAOの気候

メモリを通したフィードバックを反映した成分を表している可能性がある. 1970～2000年

では EOF-3のスコアの時系列はAOパターンのスコアの時系列と同様に正のトレンドを

持っており, 図 8(右上)に見られるような大陸上の温暖化に貢献していると考えられるこ

とからもこのことが推測される. ただし, EOF-1と EOF-3のスコアの時系列の変動の相

関は非常に小さい. また, EOF-3はバレンツ海に負の偏差が分布しており, AOパターン

のグリーンランド上の負の偏差とはピークの位置が異なる.
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6.2 AOIと地上気温の変動

6.1章では, EOF解析を行い地上気温の変動に対してAOが重要であることが示唆され

た. そこで,図 6と図 7では, Ohashi and Tanaka (2010)やNagato and Tanaka (2012)で用

いられたNCEP/NCARのデータよりも長期間のデータを有するハドレーセンターのデー

タセットを用いることで, 冬季の地上気温やAOIの数十年周期での変動をより明確に捉え

ることができた. その結果, 冬季の北緯 20度以北平均の地上気温の変動には約 50年の周

期, AOIには約 60年の周期があると考えられ, この二つの時系列の変動の周期は完全に同

期しているわけではないことがわかった. しかし, 最近数十年間は北緯 20度以北平均の気

温の 50年周期の変動とAOIの 60年周期の変動が重なり合うフェーズになっていると考

えられる. そのため, 図 8のように地上気温のトレンドの空間分布にAOパターンに似た

構造が現れると考えられる. よって, 北緯 20度以北平均の地上気温の下降トレンドや上昇

トレンドの上にAOの変動のトレンドが重なるような形で気温の上昇や下降を増幅させる

ような影響があると考えられる.

6.3 AOのローカルな影響

Ohashi and Tanaka (2010)や本研究の図 8に見られるように, 実際の地上気温のトレン

ドにAOパターンが現れている. しかし, Nagato and Tanaka (2012)で示されたように半

球規模での気温の変動にAOは影響を及ぼさない. 一方で, AOに伴う気温の偏差の変動

が大きいグリーンランドなどの地域ではその影響があると考えられる. そこで, 図 14～16

では, AOパターンがグリーンランド付近の気温のトレンドにどの程度影響を及ぼしてい

るか定量的に評価した. その結果, グリーンランド周辺が顕著な温暖化トレンドを示した

期間においては, その温暖化の約 50%がAO負に伴う昇温の影響であると見積もられた.

しかし, トレンドを取る期間を変えると寄与する割合が小さくなる場合もあることに注意

する必要である. よって, このAOによる昇温が雪氷の融解などを引き起こしている可能

性が考えられる. また, このグリーンランド周辺域の顕著な温暖化に寄与することで, 近

年の北極温暖化増幅にAOが貢献していると考えられる.

また, グリーンランドで観測された気温に北緯 20度以北の SLPや地上気温を回帰する

と, AOのパターンが現れる (図 28, 図 29)ことからもグリーンランドの気温の変動に対す

るAOの重要性が示唆される. 一方で, 北緯 20度以北や北緯 60度以北で平均した地上気

温の変動にこれらの要素を回帰しても AOの構造は現れない (図 30～33)ことから, やは

りAOはローカルな地上気温の変動に影響しているものと考えられる.

また, 最近数十年間ではユーラシア大陸上で寒冷化のトレンドが見られている (図 8左

下). AOによる影響を考えると, 近年のAOIの負のトレンドのに伴い, グリーンランド周

辺域は温暖化トレンドを示す一方で, シベリア付近では寒冷化することになる (図 2の正
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負を逆転). つまり, 近年の中緯度に見られる寒冷化トレンドに対してAOが影響を及ぼし

ていることは十分に考えられる.

6.4 気温の鉛直構造

AOパターンに回帰した帯状平均気温の鉛直構造は図 22(上)であるが, 地表面付近は帯

状平均することで正負の偏差が相殺してしまうために大きな偏差が現れないと考えられ

る. 一方で, 極域の 100 hPa付近に負の極大が見らる. これはAOパターンに回帰したジ

オポテンシャル高度 (図 19)と併せて考えると, AOの変動に伴う極渦の強弱によるもので

あると考えられる.

この AOパターンに回帰した帯状平均気温構造がトレンドの鉛直断面に現れている期

間がある. 特に顕著に現れているのが AOIが正のトレンドを示していた 1970～2000年

(図 10上)であり, 図 22(上)とよく一致している. また, AOIが負のトレンドを示している

2000～2011年や北極温暖化増幅が見られるようになった 1990～2010年のトレンドには上

層に顕著な正のトレンドが見られる. これは図 22(上)を逆転したときのパターンであると

考えられる. 一方で, 地表面付近ではEOF-2の温暖化パターンに回帰した帯状平均気温の

パターン (図 22下)によって温暖化トレンドが現れていると考えられる. よって, 近年のト

レンドに見られる高緯度の地表面付近から上層への一様な正のトレンドは, 上層のAO負

のトレンドによる温暖化 (EOF-1)と下層の海氷減少による北極温暖化パターン (EOF-2)

によって形成されてると考えられる. また, 中緯度の下層では寒冷化のトレンドが見られ

るが, これは Jeong et al. (2011)やCohen et al. (2012)で示唆されている北極海上の温暖

化に伴う寒冷化であると考えられる.
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7 結論

Nagato and Tanaka (2012)に引き続き, 近年の地上気温の変動とAOの関係について再

解析データを用いて解析を行った.

地上気温の EOF解析を 3つの再解析データで行い, データ間の主成分の違いを比較し

た. その結果, どの再解析データにおいても EOF-1にAOパターンが現れ, AOの地上気

温の変動に与える重要性が確かめられた. また, EOF-2には 2000年以降のデータが含まれ

る場合は北極海を中心とする温暖化パターン, 含まれない場合は大陸上での気温の変動パ

ターンが現れる. 温暖化パターンは人為起源の地球温暖化を反映していると考えられる.

また, 大陸上での気温の変動パターンは, 2000年以降のデータが含まれる場合は EOF-3

に似たパターンが現れる. これによって, Nagato and Tanaka (2012)で示された結果が

NCEP/NCAR特有のものではないことが示された. つまり, 北緯 20度以北の地上気温の

変動においてAOは人為起源の温暖化トレンドを上回る変動であるということが確かめら

れた. しかし, 北半球中高緯度で平均した地上気温の変動にAOの影響が現れるためには

何らかのフィードバックを介する必要がある. そのフィードバックを反映しているパター

ンがEOF-3の大陸上の気温の変動パターンである可能性がある. しかし, これを決定づけ

る結果はなく今後さらに解析していく必要があると考えられる.

EOF解析によりAOの地上気温への影響の重要性が確かめられたので, NCEP/NCAR

より長期間の地上気温や SLPのデータが存在するハドレーセンターのデータセットを用

いて, 北半球中高緯度での地上気温の変動とAOIの数十年規模での変動がどの程度の周期

を持ち, それらが一致しているかを調べた. その結果, 北緯 20度以北での地上気温の変動

は約 50年の周期を持つのに対して, AOIは約 60年の周期を持ち, この二つの変動が完全

に同期しないことがわかった. しかし, 最近 50年ほどはこの二つの周期の変動トレンドが

重なる期間であると考えられ, それよって地上気温のトレンドの空間分布にAOの構造が

現れることが推測される.

特に, AOパターンによる影響が大きいと考えられるグリーンランド周辺領域について

詳細に解析を行った. その結果, AOは最近数十年ほどのグリーンランドの温暖化トレンド

において, トレンドを取る期間によっては統計的にその約半分を説明できることがわかっ

た. また, グリーンランドの気温の変動に SLPを回帰するとAOの構造が現れることから

もその重要性が考えられる. よって, このAOによるグリーンランド周辺域での昇温が雪

氷の融解を促進している可能性があり, これによって北極温暖化増幅にAOが寄与してい

る可能性が示唆された. また, 近年の中緯度 (特にシベリア付近)での寒冷化トレンドにお

いてもAOの寄与があると考えられる.

一方で, 北極海上での顕著な温暖化については, 特に地表面付近で顕著である. これに

は海氷減少に伴う温暖化パターンであるEOF-2が重要であると考えられる. しかし, 最近

数十年の北極域の温暖化は下層から上層まで一様に温暖化しており, このうち上層の温暖
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化はAOが負のトレンドを示すことに伴う上層の気温の上昇で説明できると考えられる.

以上のことにより, AOは北半球中高緯度の地上気温の変動において, 特にグリーンラ

ンドやユーラシア大陸上でローカルにはその寄与が非常に大きいことがわかった. 特にそ

の影響は陸面上で大きい. 一方で, 近年の北極海上の下層での顕著な温暖化は海氷減少に

伴うものであると考えられる. しかし, 上層の温暖化にはAOIの負のトレンドの寄与が大

きく, これにより北極海上の下層から上層までの温暖化トレンドが形成されいていると考

えられる.

また, 近年北極域での急激な温暖化 (北極温暖化増幅)が起こることにより, AOIが負の

フェーズに移行しこれに伴って中緯度が寒冷化している可能性があると考えることがで

きる.

本研究では, 北半球中高緯度の気温の変動にAOが寄与していることを解明することは

できたが, それがどのようなメカニズムで起こっているのかを解明するには至らなかった.

より詳細なメカニズムの解明を行うには観測データや再解析データが不足しており, モデ

ルを用いた感度実験等による解析でのメカニズムの解明が重要であると考えられる.
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図 1: AOの SLP偏差の分布図 (Wallace and Thompson 2002より引用).

図 2: AO に伴う地上気温偏差の分布図 (Wallace and Thompson 2002より引用).
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図 3: 各再解析データでの DJF平均の北緯 20度以北における地上気温の EOF-1の固有
ベクトルの空間分布とスコアの時系列. 左上と実線がNCEP/NCAR, 右上と破線がERA-
Interim,下と一点鎖線がERA-40を表している. 期間はそれぞれNCEP/NCARが 1948/49
～2011/12年, ERA-Interimが 1979/80～2011/12年, ERA-40が 1958/59～2001/02年で
ある. コンター間隔は 0.5 Kとなっている.
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EOF analysis
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図 4: 図 3と同様. ただし EOF-2を表している.
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EOF analysis
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図 5: 図 3と同様. ただし EOF-3を表している.
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SAT (DJF, 20−90oN mean)
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図 6: HadCRUT3を用いた北緯 20度以北のDJF平均の地上気温の偏差の時系列. 気候値
は 1961～1990年である. 点線が年々の変動, 太実線が 11年移動平均, 細実線がトレンドを
表している.
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Arctic Oscillation Index (DJF)
HadSLP2 & NCEP/NCAR
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図 7: 北緯 20度以北のSLPをEOF解析して得られたAOI.点線がHadSLP2を用いたAOI

で, これを 11年移動平均したのが太実線である. また, 細実線はNCEP/NCARを用いて
計算したAOIである.
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SAT linear trend
NCEPNCAR reanalysis

1949−1970 1970−2000

2000−2011 1949−2011

図 8: NCEP/NCARの DJF平均の地上気温の線形トレンドの空間分布. 期間は左上が
1949～1970年, 右上が 1970～2000年, 左下が 2000～2011年, 右下が 1949～2011年である.

実線が正のトレンド, 破線が負のトレンドを表しており, コンター間隔は左上と右上が 0.5

K, 左下が 1 K, 右下が 0.2 Kとなっている.
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Air Temperature linear trend
NCEP/NCAR (1949 − 1970)
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図 9: NCEP/NCARのDJF平均の帯状平均気温の線形トレンドの鉛直断面. 期間は 1949

～1970年である. 実線が正のトレンド, 破線が負のトレンドを表し, コンター間隔は 0.2 K

である.
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Air Temperature linear trend
NCEP/NCAR (1970 − 2000)
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図 10: 図 9と同様. ただし, 期間は 1970～2000年を表している.
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Air Temperature linear trend
NCEP/NCAR (2000 − 2011)
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図 11: 図 9と同様. ただし, 期間は 2000～2011年を表している.
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Air Temperature linear trend
NCEP/NCAR (1949 − 2011)
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図 12: 図 9と同様. ただし, 期間は 1970～2000年を表しており, コンター間隔は 0.1 Kで
ある.
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Air Temperature linear trend
NCEP/NCAR (1990 − 2010)
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図 13: 図 9と同様. ただし, 期間は 1990～2011年を表している.
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linear trend of SAT
1949−1970

EOF−1 EOF−2

EOF−1+2

図 14: NCEP/NCARの地上気温の EOF-1(左上), EOF-2(右上), EOF-1+2(下)の各成分
の線形トレンドの空間分布図. 期間は 1949～1970年である. コンター間隔は全て 0.5

K/decadeであり, 実線が正のトレンド, 破線が負のトレンドを表している.
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linear trend of SAT
1970−2000

EOF−1 EOF−2

EOF−1+2

図 15: 図 14と同様. ただし, 期間は 1970～2000年であり, コンター間隔は 0.2 K/decade

となっている.
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linear trend of SAT
2000−2011
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図 16: 図 14と同様. ただし, 期間は 2000～2011年である. また, EOF-2(右上)のみコン
ター間隔が 0.1 K/decadeであり, 0.5 K/decadeごとに太線となっている.
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SLP
in winter

December January

February DJF

図 17: NCEP/NCARの地上気温の EOF-1のスコアの時系列 (図 3の実線)に線形回帰し
た SLPの構造. 左上が 12月, 右上が 1月, 左下が 2月, 右下がDJF平均である. コンター
間隔は 0.5 hPaで実線が正の偏差, 破線が負の偏差である. スコアが+1σのときの構造を
表している.
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Barotropic Height
in winter

December January

February DJF

図 18: NCEP/NCARの地上気温の EOF-1のスコアの時系列 (図 3の実線)に線形回帰し
た順圧高度場の偏差の空間分布. 左上が 12月, 右上が 1月, 左下が 2月, 右下がDJF平均
である. コンター間隔は 5 mで実線が正の偏差, 破線が負の偏差である. スコアが+1σの
ときの構造を表している.
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Geopotential Height
in winter

500 hPa 300 hPa

100 hPa 50 hPa

図 19: NCEP/NCARの地上気温の EOF-1のスコアの時系列 (図 3の実線)に線形回帰し
たDJF平均の geopotential高度の偏差. 左上が 500 hPa, 右上が 300 hPa, 左下が 100 hPa,

右下が 50 hPaである. コンター間隔は 10 mで実線が正の偏差, 破線が負の偏差である.

スコアが+1σのときの構造を表している.
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Wind vector reg. EOF−1
in winter (DJF)

1 m/s

図 20: NCEP/NCARの地上気温の EOF-1のスコアの時系列 (図 3の実線)に線形回帰し
た u, v偏差の構造をベクトル表記した. 構造はDJF平均を表しており, 1 m/sのときのベ
クトルの大きさは図の右下に示している. スコアが+1σのときの構造を表している.
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Wind vector reg. EOF−2
in winter (DJF)

1 m/s

図 21: 図 20と同様. ただし, EOF-2(図 4の実線)との回帰を表している.

50



Temperature (DJF)
reg. with EOF−1

zonal mean

40 50 60 70 80 90

Latitude

102

103

P
re

ss
ur

e 
(h

P
a)

Temperature (DJF)
reg. with EOF−2

zonal mean

40 50 60 70 80 90

Latitude

102

103

P
re

ss
ur

e 
(h

P
a)

図 22: NCEP/NCARの地上気温のEOF解析のスコアの時系列に線形回帰したDJF平均
の帯状平均気温の鉛直断面図. 上が EOF-1(図 3の実線), 下が EOF-2(図 4の実線)との回
帰を表す. 横軸は緯度, 縦軸は気圧座標系での高度を表している. ただし縦軸は対数座標
となっている. コンター間隔は 0.2 Kで実線が正の偏差, 破線が負の偏差である. スコア
が+1σのときの構造を表している.
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図 23: 図 22と同様. ただし, 東経 90度の気温の鉛直断面を表している. また, 地形が存在
するところには灰色のマスクを施した.
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図 24: 図 22と同様. ただし, 西経 45度の気温の鉛直断面を表している. また, 地形が存在
するところには灰色のマスクを施した.
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U wind (DJF)
reg. with EOF−2

zonal mean
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図 25: NCEP/NCARの地上気温のEOF解析のスコアの時系列に線形回帰したDJF平均
の帯状平均東西風の鉛直断面図. 上が EOF-1(図 3の実線), 下が EOF-2(図 4の実線)との
回帰を表す. 横軸は緯度, 縦軸は気圧座標系での高度を表している. ただし縦軸は対数座
標となっている. コンター間隔は 0.5 m/sで実線が正の偏差, 破線が負の偏差である. ス
コアが+1σのときの構造を表している.
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Sea Ice Concentration
reg. with EOF−1

September October

November December

図 26: NCEP/NCARの地上気温の EOF-1のスコアの時系列 (図 3の実線)に線形回帰し
た秋季から冬季にかけての海氷密接度の負の偏差の分布. 左上が 9月, 右上が 10月, 左下
が 11月, 右下が 12月である. コンター間隔は 5 %であり, 灰色のシェードがかかっている
領域が海氷の減少域である. スコアが+1σのときの構造を表している.
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Sea Ice Concentration
reg. with EOF−2
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図 27: 図 26と同様. ただし, EOF-2(図 4の実線)との回帰を表している.
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SLP
reg. with Greenland Temperature
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図 28: 正規化したHadAT2のグリーンランドの観測点 6か所の 850 hPa平均気温の時系
列 (下)と北緯 20度以北の SLPを回帰したときの空間分布 (上). 空間分布は実線が正の偏
差, 破線が負の偏差を表しており, コンター間隔は 0.5 hPaとなっている. 正規化された気
温の期間は 1958/59～2009/10年のDJFとなっている.
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SAT
reg. with Greenland Temperature
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図 29: 図 28と同様. ただし, グリーンランドの 850 hPa気温の時系列 (下)と北緯 20度以
北の地上気温との回帰を表している.
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SLP
reg. with Northern Hemisphere Temperature
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図 30: 正規化されたNCEP/NCARの北緯 20度以北平均地上気温の時系列 (下)と北緯 20

度以北の SLPを回帰したときの空間分布 (上). コンター間隔は 0.5 Kで, 実線が正の偏差,

破線が負の偏差を表している. 期間は 1948/49～2011/12年のDJFである.

59



SAT
reg. with Northern Hemisphere Temperature
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図 31: 図 30と同様. ただし, 正規化されたNCEP/NCARの北緯 20度以北平均地上気温
の時系列 (下)と北緯 20度以北の地上気温との回帰を表している.
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SLP
reg. with Northern Hemisphere Temperature
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図 32: 図 30と同様. ただし, 正規化されたNCEP/NCARの北緯 60度以北平均地上気温
の時系列 (下)と北緯 20度以北の SLPとの回帰を表している.
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SAT
reg. with Northern Hemisphere Temperature
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図 33: 図 30と同様. ただし, 正規化されたNCEP/NCARの北緯 60度以北平均地上気温
の時系列 (下)と北緯 20度以北の地上気温との回帰を表している.
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SVD analysis
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図 34: 北緯 20度以北の地上気温と SLPの SVD-1の特異ベクトルの空間分布とスコアの
時系列. 左上が地上気温, 右上が SLPの特異ベクトルの空間分布を表し, 下の時系列は実
線が地上気温, 点線が SLPのスコアの時系列を表す. 括弧内の数字は SCFの値である. コ
ンター間隔は 0.5 Kと 0.5 hPaであり, 実線が正の偏差, 破線が負の偏差を表している.
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SVD analysis
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図 35: 図 34と同様. ただし SVD-2を表している.
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SVD analysis
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図 36: 北緯 20度以北の地上気温と順圧高度場の SVD-1の特異ベクトルの空間分布とス
コアの時系列. 左上が地上気温, 右上が順圧高度場の特異ベクトルの空間分布を表し, 下
の時系列は実線が地上気温, 点線が順圧高度場のスコアの時系列を表す. 括弧内の数字は
SCFの値である. コンター間隔は 0.5 Kと 0.5 mであり, 実線が正の偏差, 破線が負の偏差
を表している.
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