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１．はじめに

北太平洋において大気・海洋の十年～数十年程度の時

間スケールを持つ変動は，気候・海洋物理・海洋生物の

分野で多くの研究が行われている ．しかし，オホーツ

ク海の海洋の十年変動についての研究は，観測データの

分布と期間が限られていることから北太平洋での研究に

比べて進んでいない．近年，オホーツク海の海氷 と上層

水温 の十年変動の時空間構造とその大気との関係につ

いてそれぞれ研究が行われている．そこで本稿ではこの

２つの論文にしたがって，オホーツク海の十年変動につ

いて紹介する．

２．海氷の十年変動

2.1 背景

過去にオホーツク海の海氷の経年変動と，大気との関

係については多くの研究がなされており，海氷とア

リューシャン低気圧，シベリア高気圧との関係 や，

West Pacific（WP）パターンとの関係 ，北大西洋振動/

北極振動との関係 について研究が行われている．しか

し十年変動と大気変動についての研究は，1989年のオ

ホーツク海南部における海氷面積の急な減少についての

解析 が行われている程度であり，その時空間構造と大

気との関係については十分には明らかにされていない．

また，過去の研究では一般に，海氷と大気の経年変動

の関係は，両者が同時期，あるいは大気が１ヵ月先行さ

せた場合に最も強い とされている．すなわちオホーツ

ク海で海氷面積が最大となる2-3月の海氷に対して，1-2

月の大気の影響が重要である．しかし最近の研究から，

オホーツク海北西部での海氷形成時期の早さと10-11月

における海洋から大気への熱放出量が強い相関を持つこ

とや ，また1-2月平均の海氷面積に対する１月の初め

の海氷面積の重要性を示され ，冬季の海氷変動に対す

る秋季の大気の重要性が示唆されている．そこで，オホー

ツク海の海氷面積が最大となる2-3月平均の海氷の十年

変動について，秋季の大気変動との関係に注目して解析

を行う．

2.2 データと解析手法

オホーツク海の海氷密接度のデータは，Nimbus-7と

DMSPシリーズの衛星観測からbootstrapアルゴリズ

ムで計算された月平均値を使用する ．期間は1979年-

2003年である．空間解像度は25×25km格子のものを

0.5°×0.5°格子に内挿して使用する．大気のデータは

NCEP-DOE reanalysis-2の，1000hPa等圧面高度上の

東西・南北風速，700hPa等圧面高度（Z700），850hPa

等圧面高度上の気温（T 850），大気-海洋間の熱フラック

ス（顕熱，潜熱，短波放射，長波放射の和）を用いる ．

海表面温度は英国気象局提供のHadISST1を使用す

る ．

手法はSVD（Singular Value Decomposition，特異値

分解）解析を用いる．これは２種類の多変量のデータ間

で強い共分散関係の強いモードを抽出する手法であ

る ．このSVD解析を２ヶ月平均したオホーツク海の

海氷密接度と，同じく２ヶ月平均した40°-67.5°N，130°-

170°Eでの大気の３成分（東西風，南北風，T 850）を結

合させたデータ間で行う．大気の３成分を用いる理由は，

海上風は大気-海洋間の熱交換と海氷の移流に影響し，ま

たT 850は大気-海洋間の熱交換に影響するためであ

る．大気の各成分は各々の領域平均時系列の標準偏差を

用いて規格化する．

海氷と大気の関係の全体像を得るために，海氷，大気

とも時期をずらしてSVD解析を行う．すなわち，海氷は

11-12月平均から，3-4月平均まで，大気は9-10月平均

から，3-4月平均までそれぞれ１ヵ月ずつずらしてSVD

解析を行う．各々のモードについての統計的有意性の検
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定はモンテカルロ法を用いる ．また，SVD解析の第１

モードのみ議論する．これは第２モード以降は2-3月平

均の海氷の経年変動の分散を10％以下しか説明しない

ためである．

2.3 結果

⑴ SVD第１モードの全体的な結果

図１に時期をずらして計算したSVD解析第１モード

の二乗共分散と，大気の時間関数が海氷の経年変動を説

明する割合を示す．2-3月平均の海氷に注目すると，二乗

共分散では，10-11月平均の大気の影響が秋季から冬季

まで続いて，2-3月平均の海氷変動に対して影響を与え

ている．また，良く知られた大気が海氷に対して１ヶ月

先行した場合 にも統計的に有意な関係が存在する（図

１，長破線）．すなわち，2-3月平均の海氷は1-2月平均

と10-11月平均の大気に強い影響を受けている．

また，この秋季の大気と冬季の海氷の強い関係は海氷

分散の説明される割合からも明らかである（図1ｂ）．し

たがって，2-3月平均の海氷の経年変動に対し，過去の研

究により指摘されている１ヶ月先行した大気だけではな

く，秋季（10-11月）の大気の影響も重要である．

⑵ 秋季の局所的な大気変動と海氷の関係

図２に2-3月平均の海氷密接度と10-11月平均の大気

の間のSVD第１解析モード（以下，秋季モード）の異質

回帰図と時間関数を示す．この秋季モードの時間構造（図

2ｃ）は，データの初め（1980年）から1990年代中頃ま

での海氷の減少傾向とそれ以降の増加傾向を示し，2001

年には正のピークが存在する．これらの特徴は海氷，大

気のどちらの時系列にも存在する．このことは，オホー

ツク海の海氷変動には十年スケールの変動が存在し，そ

の変動と秋季の大気変動が強い共変動関係を持つことを

示す．この十年変動の海氷変動の大きな領域はオホーツ

ク海北部に位置しており，ほぼ全域で正の偏差を持つ（図

2ａ）．また，このモードは海氷の経年変動の20.7％を説

明する．この海氷変動に対応しオホーツク海上の大気変

動は，T 850はオホーツク海上全域で負の偏差を持ち，海

上風の偏差はシベリアからオホーツク海上へと吹き込む

偏差を持つ（図2ｂ）．したがって，秋季モードの大気変

動はオホーツク海を冷却していることが示唆される．

これを確かめるために秋季モードの大気の時間関数を

用いて，10-11月平均の大気-海洋間の熱フラックスとの

回帰係数を求めるとオホーツク海上全域での正の偏差を

示し（図３），海洋から大気へ熱が放出されている．同様

に11-12月平均の海表面温度との回帰係数を求めると，

海表面温度はオホーツク海全域での負の偏差を示し，振

幅は特にオホーツク海北部で大きい（図４）．これよりオ

ホーツク海は秋季モードの大気の変動により冷却されて

いる．

さらに秋季モードの大気の変動に伴う海氷偏差の季節

発展を求めると，オホーツク海で海氷が形成され始める

11-12月にすでに沿岸に海氷偏差が生じており，季節の

発展とともに海氷偏差は大きくなり，その位置も沿岸か

ら沖へと移動している（図５）．オホーツク海の海氷は季

節発展時に海氷縁で融解を伴いながら海氷面積を広げて

いることが観測やモデルから示されており ，この海

氷偏差とその移動は海洋上層の負の温度偏差が海氷縁で

の海氷の融解を抑え海氷面積の拡大を促していることと

整合的である．以上の結果から，秋季モードの大気変動

は，大気-海洋間の熱交換を通じてオホーツク海に負の温

度偏差を蓄え，それを通じて冬季の海氷変動に影響して

いる．
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図１．２ヶ月平均した海氷密接度と大気の３成分（東西・南北風，T 850）を結合させたデータ間でのSVD解析第１モードの⒜二
乗共分散と⒝海氷の経年変動の説明される割合．縦軸は海氷，横軸は大気の時期を示している．等高線間隔はパネル⒜が0.5×
10％ ，⒝が５％であり，薄い陰影と濃い陰影はそれぞれ統計的有意性の信頼度95％と99％を示している．長破線は，大気の時期
が海氷の時期に対し１ヶ月先行していることを示している．
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⑶ 秋季の半球規模の大気変動と海氷の関係

次に秋季モードと大規模な大気変動との関係を知るた

めに，10-11月平均のZ700と秋季モードの大気の時間

関数との回帰係数を求める．この結果，オホーツク海で

の正の海氷偏差に対応して，正のZ700偏差がユーラシ

ア大陸北部に位置し，負のZ700偏差がオホーツク海と

ベーリング海上に広がっている（図６）．これら二つの気

圧偏差はオホーツク海上で北東風偏差を生じ，オホーツ

ク海上の負のT 850偏差と整合的であることが示唆さ

れる．実際，オホーツク海上で領域平均したT 850の時

系列とZ700で同様にして回帰図を求めると図６と同じ

くユーラシア大陸北部とベーリング海上に逆符号の気圧

偏差が位置しており（図示せず），ユーラシア大陸北部と

ベーリング海上の逆符号のZ700偏差はオホーツク海上

に効果的に負の大気の温度偏差をもたらす．

図６のZ700のパターンに関係した大気のロスビー波

の伝播について知るために，300hPa等圧面高度での

10-11月平均の定在ロスビー波のwave-activity flux

をもとめ，その秋季モードの大気の時間関数に対する回

帰係数を求めた（図６，矢印）．これより，北大西洋東部

からシベリア中央部へと，シベリア東部からアラスカへ

の２つの定在ロスビー波の伝播が見られる．前者の定在

ロスビー波はユーラシア大陸北部のZ700の偏差を含

み，後者はベーリング海上のZ700偏差を含む．したがっ

て，秋季モードに伴う大気変動は単一のテレコネクショ

ンパターンでは説明できず，ユーラシア大陸北部とベー

図２．1980年から2003年の2-3月平均の海氷密接度と，
４ヵ月先行させた10-11月平均の大気（東西・南北風，T 850）
の間のSVD解析第１モード．⒜海氷密接度の異質回帰係数．
等値線間隔は５％であり，濃い（薄い）陰影は対応する相関係
数が統計的信頼度99（95）％で有意な領域を示している．⒝
1000hPa等圧面高度上の風速（矢印）とT 850（等値線）の
異質回帰係数．等値線間隔は0.2℃で，基準の矢印は1m s
である．星印は式⑴で海氷の予測に用いたT 850の格子点を
示す．⒞正規化した海氷密接度（実線）と大気（破線）の時間
関数．大気の時間関数は１年遅らせて示している．

図３．秋季モードの大気の時間関数と，10-11月平均の海表
面熱フラックスの回帰係数．等値線間隔は5Wm で上向き
正である．また，陰影の意味は図2ａと同じである．

図４．図３と同じ．ただし11-12月平均の海表面温度．等値線
間隔は0.1℃である．
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リング海上の気圧偏差は別の定在ロスビー波の伝播によ

り生じている．

これより，ユーラシア大陸北部（65°-80°N，40°-80°E）

とベーリング海上（50°-65°N，140°E-180°）のZ700偏差

の領域平均を別々に，Climate Prediction Centerがまと

めたZ700上のテレコネクションと北極振動の指数との

相関係数を求める．ベーリング海上のZ700偏差は，

Pacific North American（PNA）指数と最も高い相関

（r＝－0.64）を持ち，次にWP指数と高い相関（r＝－

0.50）を持つ．どちらのテレコネクションパターンも北

太平洋上で大きな振幅を持ち ，これは図６のwave-

activity flux偏差と整合的である．またユーラシア大陸

北部のZ700偏差は，East Atlantic/Western Russia
 

patternの指数と最も高い相関（r＝－0.70）を持ち，次

いでScandinavia patternの指数と高い相関を持つ

（r＝－0.57）．これらのテレコネクションパターンは北

大西洋からユーラシア大陸上へ伝播する定在ロスビー波

を伴い ，wave-activity flux偏差と整合的である．以上

のことから，ユーラシア大陸上のZ700偏差は北大西洋

からの定在ロスビー波の伝播の影響が重要であり，これ

に対してベーリング海上のZ700偏差は北太平洋上での

定在ロスビー波の伝播の影響が重要である．

⑷ 冬季の海氷の季節予測式

秋季の大気が冬季の海氷に影響を与えるという結果

は，秋季の大気の情報から冬季の海氷が予測できること

を示唆する．この秋季の大気の情報を用いた予測が有益

であるかを調べるため，秋季のT 850を用いた次のよう

な単純な冬季の海氷面積の予測式を提案する．

Y＝9.47－6.90T， ⑴

ここでYは2-3月平均のオホーツク海の海氷面積（×

10km ），T は 10-11月 平 均 の 52.5°N，135°Eの

T 850（℃）である（図2ｂに星印で示した）．T 850の座

標は秋季モードの異質相関係数が最も高い点を選択し

た．この予測式による予測値と，実際の海氷面積の相関

係数は0.67であり，海氷面積の分散の45％を説明する

図５．秋季モードの大気の時間関数と，⒜11-12月平均，⒝12-1月平均，⒞1-2月平均の海氷密接度の回帰係数．等値線間隔は
５％であり，陰影の意味は図2ａと同じである．

図６．秋季モードの大気の時間関数と，10-11月平均の

Z700（等値線）と300hPaのwave-activity flux（矢印）の
回帰係数．等値線間隔は5mで，陰影の意味は図2ａと同じで
ある．

図７．観測された2-3月平均のオホーツク海の海氷面積（実
線）と，10-11月平均のT 850を用いたその予測値（破線）．
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（図７）．したがって，冬季の海氷に対して４ヶ月先行し

た秋季の大気が与える影響は，海氷面積の季節予測に対

し大変有益である．

３．上層水温の十年変動

3.1 背景

オホーツク海の上層水温の変動についての研究は

1990年代以降の観測を用いた研究しかなく ，十年変動

については全く行われていない．1990年代以降の十数年

程度しかないデータでは十年スケールでの海洋の変化と

その気候変動との関係を知るには不十分であり，より長

期間のデータを用いた解析が必要である．そこで海洋の

観測点での水温データを最適内挿法を用いて格子化した

データを新たに作成し，この格子データを用いて解析を

行う ．

3.2 データと解析手法

観測点の水温の鉛直分布はWorld Ocean Database
 

1998（WOD1998) のデータを1951年から1996年まで

使用する．オホーツク海内での観測点数は19,342点で

あったが，宗谷暖流により水温の水平勾配が大きい北海

道沿岸の観測点は格子化の際に除外する．これは我々が

格子化に用いる手法ではこの大きい水温の水平勾配の気

候値を再現できない可能性があり，この場合，偽の水温

変動が生じる可能性があるためである．この北海道沿岸

の観測点を除外した残りの9,182点を格子化に用いる．

格子化の解像度は0.5°×0.5°とし，水深は0，50，100，

200mとする．

格子化の前にまず水温データの品質管理のため，－

２℃以下のデータと水深よりも深い位置のデータを除外

した．残りのデータからe-foldingスケール100km，

カットオフ距離200kmのガウシャンフィルタを用いて

0.5°×0.5°の月気候値データを作成した．この月気候値

から最小二乗法を用いて年周期と半年周期に近似し気候

値の季節変動を推定した．さらにそれぞれの観測点につ

いてこの気候値からの偏差を求め，この偏差の振幅がそ

の対応する観測点での偏差の標準偏差の2.5倍よりも大

きいものについてはこの後の解析から除外した．この除

外の後，再び上記の手順を繰り返し気候値と偏差データ

を再び作成し，この水温偏差データを最適内挿法 を用

いて格子化した．

オホーツク海では観測点数は少なく，特に冬季が最も

少ない．そこで解析には格子化した偏差データを夏期（５

月から10月）で平均したものを用いる．この夏期の上層

水温変動から卓越したモードを抽出するために，1958年

から1994年の夏期の水深50，100，200mのデータを結

合し，EOF（Empirical Orthogonal Function，経験的

直交関数）解析を行う．このとき，EOF解析を行う領域

はデータの欠損の少ないオホーツク海南部（52°N以南）

に限定する．

3.3 結果

⑴ 上層水温の変動

水深50，100，200mの水温偏差データを結合し，EOF

解析を行った第１モードを図８に示す．このモードは上

層水温の変動の分散を36％説明する．回帰係数，相関係

数はともにクリル海盆において50，100mでは単一の強

い振幅を持ち，200mではより弱い二つの変動の中心を

持つ．EOF第１モードの時間関数（PC-1）は４つの正の

顕著なピークを持ち，それぞれ1960年代初め，1970年代

初め，1980年代初め，1990年代初めとおおよそ10年間

隔でピークがあるので準十年変動である．

この準十年変動は北太平洋の亜寒帯フロントの十年変

動と類似している ．この類似は冬季（12月-2月）平均

の表面温度と相関を取ると，高い相関係数を示す領域が

北太平洋の40°-50°Nの間で西部から東へ広がっている

ことからも確認できる（図９）．したがって，オホーツク

海の上層水温のEOF第１モードは大気や海洋のより大

規模な変動と関係していることが示唆される．

それでは上層水温のEOF第１モードはどのような海

洋循環の変動と関係しているのであろうか？ これを調

べるために稚内と網走間の海面水位の差との関係を調べ

る．この海面水位の差は北海道北東岸を流れる宗谷暖流

の流量を示す指標の１つになる．この水位差とPC-1を

比較すると両者の間に十年スケールの共変動が存在する

（図10）．どちらの時系列も1970年代の初め，1980年代

の初め，1990年代の初めに振幅のピークを持ち，1990年

代の初めの海面水位差のピークは著しく大きい．この準

十年変動は日本海でも観測される ことから，オホーツ

ク海だけではなく日本海の変動も，宗谷暖流の流量の変

動を通じてオホーツク海の上層水温の変動に影響を与え

ている可能性がある．

⑵ 半球規模の大気変動との関係

過去の研究では冬季のクリル海盆での冷却が夏期の亜

表層水温の変動に支配的であるので ，夏期のオホーツ

ク海南部での亜表層水温の変動は，その前の冬季の大気

変動の影響を保持していると仮定する．最近のフロート

による観測からオホーツク海北西部の水塊がクリル海盆

を通り北太平洋へ抜けるのに半年程度かかることがわ

かっている ．このことは夏期のクリル海盆の水塊の一

部は，その前の冬季にオホーツク海の半時計回りの循
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環 の上流側に位置している可能性を示唆する．そこで

冬季の大気の影響をクリル海盆上だけではなく，より大

規模の大気変動の影響に注目して調べる．

図11にPC-1と冬季の海表面気圧の相関図を示す．強

い負の相関がユーラシア大陸北部に，強い正の相関が北

太平洋上に存在する．さらに十年変動に注目するために

７年のローパスフィルタをPC-1と海表面気圧の両者に

用いて同様に相関係数を求めると（図11下），フィルタ

を用いない場合と同様に強い負の相関がユーラシア大陸

図８．⒜-⒞夏期（5-10月）の水深50，100，200mの水温を結合したEOF第１モードの空間パターン．等値線はPC-1と水温の
間の回帰係数で，薄い陰影はEOFを計算した格子点，濃い陰影は相関係数が0.4以上の領域である．⒟EOF第１モードの時間関
数（PC-1）．

図９．冬季の表面温度（海上は海表面温度，陸上は陸面温度）
とPC-1の間の相関係数．等値線間隔は0.1で，±0.4の等値
線は太線で示した．

図10．稚内から網走を引いた海面水位の差（実線，左軸）と

PC-1（破線，右軸）．両者の相関係数は0.38である．
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北部に，強い正の相関が北太平洋上に位置するが，前者

の相関の絶対値は後者の相関の絶対値よりもフィルタを

用いた（用いない）場合に大きい（小さい）．

次にPC-1と海表面気圧差の時系列を比較する．海表

面気圧差は北太平洋北部での領域平均からユーラシア大

陸北部の領域平均を引いた差を用いた．両者の共変動は

明らかであり，両者の相関係数は0.49である（図12）．

この共変動は主に十年変動によるもので（図13），７年の

ハイパスフィルタを用いて長周期成分を除くと両者の相

関は0.20と著しく低下する．

さらにコヒーレンス解析はこの結果を支持し，PC-1

と海表面気圧差の時系列の間には十年の周期帯において

99％信頼度で有意なピークを持つ（図14）．また北太平洋

北部とユーラシア大陸北部の海表面気圧の領域平均もと

もにPC-1と99％信頼度で有意なピークを持ち，その位

相差は180°である（図示せず）．このことから，北太平洋

北部とユーラシア大陸北部の間の，逆位相の海表面気圧

変動が東アジアの冬季モンスーンに影響し，オホーツク

海南部の夏期の上層水温変動と準十年スケールで関係し

ている．

冬季の1000hPa等圧面高度上の東西・南北風速との

回帰図は，夏期のオホーツク海の亜表層が暖かい年に，

オホーツク海上で東風と南東風偏差を示す（図15）．これ

らの風偏差は温かく湿った空気を北太平洋からユーラシ

ア大陸へと運び，大気-海洋間の顕熱・潜熱フラックス偏

差を通じてオホーツク海を暖めている．これらの結果は，

強いシベリア高気圧とアリューシャン低気圧に伴う強い

東アジアの冬季モンスーンが準十年スケールで，オホー

ツク海南部の上層水温を冷却していることを示唆する．

４．まとめ

これまで述べてきたように，冬季の海氷の十年スケー

図11．冬季の海表面気圧とPC-1の間の相関係数で，（上パ
ネル）フィルタリングなしと（下パネル）７年のローパスフィ
ルタを用いたもの．上パネルの等値線間隔は0.1で，０の等値
線は表示していない．下パネルの等値線間隔は相関係数の絶
対値が0.5以上（未満）で0.2（0.1）である．上パネルは±
0.4，下パネルは±0.6の等値線を太線で示した．

図13．図11と同じ．ただし７年のローパスフィルタを用い
て平滑化した．両者の相関係数は0.79である．

図12．図10と同じ．ただし海表面気圧の北太平洋北部（50°-
60°N，160°E-140°W）の平均とユーラシア大陸北部（50°-80°
N，50°-130°E）の平均の差．両者の相関係数は0.49である．
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ルの変動は，海氷偏差の大きな振幅をオホーツク海北部

に持ち，1980年代初期から1990年代中頃にかけての減

少傾向と，それ以降の上昇傾向により特徴付けられる．

この変動は秋季（10-11月）の大気変動と密接に関係して

おり，秋季の大気による海洋の冷却が冬季の海氷面積の

拡大に影響を与えている．一方，夏期のオホーツク海南

部の上層水温の十年変動はオホーツク海南部のクリル海

盆付近で大きな振幅を持ち，ほぼ十年おきに温暖のピー

クを持つ準十年変動を示す．また，この変動はオホーツ

ク海のみならず北太平洋北西部に広がる水温偏差を伴

う．この変動に対し冬季のユーラシア大陸北部と北太平

洋北部の気圧差により生じる海洋の冷却が重要である．

海氷と上層水温の十年スケールの変動は，時間構造は

一致しておらず直接の関係は見られない．しかし関係す

る大気循環のパターンは，季節は秋季と冬季で異なるが，

共にユーラシア大陸北部と北太平洋北部に気圧の偏差を

持ち両者の逆位相の関係が重要であった．すなわち，海

氷と上層水温の十年スケール変動の時間構造の違いは，

大気の十年変動の時間構造の季節依存性に依ることを示

唆する．このことは，オホーツク海の十年変動だけでは

なく，北太平洋の十年変動について知るためにも興味深

い現象である．
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abstract:

We investigate decadal-scale variations in the wintertime

(February-March)sea-ice concentration and warm-season

(May-October)water temperature in the upper 200 m of
 

the Okhotsk Sea,as well as their relation to atmospheric
 

circulation. Large decadal-scale variation in wintertime
 

sea-ice occurs in the northern Okhotsk Sea;this variabili-

ty showed a decreasing trend from 1980 to the mid-1990s
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and an increasing trend from the mid-1990s to the early
 

2000s. This sea-ice variation is thermodynamically in-

fluenced by the atmospheric conditions during the late
 

autumn (October-November). The atmospheric condi-

tions in late autumn for the positive sea-ice anomalies
 

exhibit cold air-temperature anomalies over the Okhotsk
 

Sea and wind anomalies blowing into the Okhotsk Sea
 

from Siberia. These atmospheric conditions in late
 

autumn are related to 700-hPa geopotential height differ-

ences between the Bering Sea and northern Eurasia. The
 

dominant upper-ocean temperature fluctuations in the
 

southern Okhotsk Sea have a monopole structure with the
 

maximum amplitude in the Kuril Basin; corresponding
 

time series exhibit prominent quasi-decadal variability
 

over the period 1958-94. This variability is closely
 

related to wintertime differences in sea-level pressure
 

between northern Eurasia and the northern North Pacific.
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