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はじめに

海氷は地球上の海水面のおよそ10％の面積を占め，極

域の気候には特に絶大な影響力をもつ物質である．海氷

はその高いアルベドにより太陽放射の大半を遮断し，大

気海洋間の直接的な熱や水のやりとりを制限している．

また，海水が結氷することで生成される高塩分のブライ

ン水は，海洋の鉛直対流を促し，地球規模の循環によっ

て海水の性質の変化に大きく寄与している．オホーツク

海では，風や海流によって海氷が北から南に漂流するこ

とで，北西部で開いた海水面で新しい海氷が間断なく生

産され，南部の海洋表層に大量の淡水が供給される．ま

た，収束域では海氷は互いに乗り重なり衝突しあって氷

脈を形成するなどダイナミックな運動も観測されてい

る．このように海氷は生成，消滅，移動，変形といった

さまざまな側面をもち，それが互いに複雑に関連して作

用するため，観測結果などから全ての現象の要因を明ら

かにすることは困難である．そのため，これまでの海氷

モデルの分野においては，力学的側面と熱力学的側面に

分けてモデル化する試みが多くなされてきた．

そこで，１節においては海氷の力学モデルについてそ

の基礎となる運動方程式とそれぞれの項の意味等を解説

する．同様に，２節においては海氷の熱力学モデルにつ

いて，初期に開発され広く実用化されているMaykut
 

and Untersteiner（1971）のモデル を例に説明する．３

節では，モデル化される海氷が実際には固体である氷板

の集まりからなるという事実に立ち返り，その運動を粒

子的に追跡するLagrangian的な手法のひとつである

SPHモデルについて説明する．

１．海氷の力学モデル

海氷の運動をより正確に再現するためには，海氷には

たらく力を正しく与える必要がある．海氷は重力との均

衡を保つために鉛直方向の運動も生じ得るが，水平運動

との比により無視することができる．海氷の運動方程式

は，海氷の漂流を水平２次元の運動と仮定すると，

ρH
u
t
＋u･∇u＋f k×u ＝

τ＋τ＋∇･σ－ρHg η－H∇P＋W， ⑴

ここで，ρは海氷の密度，H は単位面積あたりの平均氷

厚，uは海氷の水平速度ベクトルである．ここで海氷速度

uは，個々の氷板の速度ではなく単位面積あたりに含ま

れる氷板の平均速度である．τ，τは海氷の上面と底面

にはたらく大気，海洋と海氷間にはたらく応力，∇･σは

海氷間にはたらく内部応力の発散による力である．海氷

の運動は，主に大気による応力τと海洋からの応力τ

がバランスすることで平衡に保たれている．f k×uは地

球自転によるコリオリの力で，τ，τの主要な２項に対

してその規模は小さい．－ρHg ηは海面の傾斜ηによ

り横滑りする力，－H∇P は海氷側面に生じる気圧傾度

力，W は波浪による力で，この３項はコリオリ力よりも

さらに小さく無視されることが多い．

大気，海洋と海氷の応力項は，線形もしくは非線型の

抵抗則で表現される．一般に，堅い板面上にはたらく流

体の摩擦τは，境界層中の流れをU とすると穏やかな

流れに対してはτ U，乱流に対してはτ U が成り立

つことが観測からわかっている．また，境界層内で風向

や流向がコリオリ力によって変化する効果はエクマン角

度（Ekman angle）を用いて表すことができる．大気，

海洋からの応力τ，τを地衝風，地衝流から一定の角度

2006 低 温 科 学 vol.65  131

川口 悠介 北海道大学，池田 元美 北海道大学

海氷は，極域の気候に大きな影響を与える重要な物質で，生成，消滅，移動，変形といったさまざ

まな側面が複雑に関連しあいながら存在している．Hibler（1979）以前の海氷の数値モデルにおいて

は，海氷は主に力学的側面と熱力学的側面に大別されて独立に発展してきた．また，海盆規模の海氷

の漂流は海洋と同様に連続流体としてモデル化されてきたが，近年個々の氷群や氷板の振る舞いを重

視したLagrangian的なモデルが注目されている．本稿では，海氷の数値モデルにおいてもっとも基礎

的な力学モデルと熱力学モデルについて解説し，多数の粒子を用いて海氷をLagrangian的に表す

SPHモデルについて記述する．

３章 環オホーツク圏のモデリング

海氷の数値予測とその応用



φ，θだけ偏向し，その大きさが相対速度の２乗に比例す

ると仮定すると，次のように記述することが出来る．

τ＝ρC U (cosφ＋k×sinφ)U ⑵

τ＝ρC U －u(cosθ＋k×sinθ)(U －u)， ⑶

ここで，ρ，ρはそれぞれ大気と海洋の密度である．C ，

C は大気，海洋との抵抗係数で，海氷表面の粗度や境界

層内の密度成層に敏感に依存する．大気，海洋のエクマ

ン角度φ，θもまた，抵抗係数と同様に海氷の粗度と境界

層内の密度成層に依存して変化する．

時間変化項ρH
u
t
の時間スケールは１時間程度で移

流の時間スケールに比べて非常に短いため，氷厚の小さ

い領域においては時間変化項のない準定常モデルが用い

られることがある ．

内部応力項∇･σは，夏期の季節海氷域など開放水面部

が多い場合にはその海氷運動への影響をほとんど無視で

きるが，氷板が密接する海域や冬期には力のバランスに

大きな影響力をもつ．数値モデルにおいて内部応力によ

る力∇･σを求めるには，２行２列の内部応力テンソルσ

が必要になる．内部応力下の海氷の運動をより現実的に

表現するために，内部応力を特徴的に表現する多くの試

みが行なわれてきた．弾性体におけるHookの法則や

Newton流体の粘性摩擦項と同様に，海氷モデルにおけ

る内部応力は歪み（strain）もしくは歪み速度（strain
 

rate）と関係づけて表されることが多い．この内部応力と

歪み（速度）との関係式は構成則（constitutive law）と

呼ばれ，力学的な海氷のモデリングにおいて重要な鍵と

なる概念である．

Campbell は，海氷を非圧縮流体であると仮定して，

内部応力を線形の粘性係数と剪断変形のみで表し，北極

海の平均的な流れを計算した（図１）．彼の計算結果は，

それ以前の内部応力を含まない自由漂流型のモデル結果

から大きく改善され，Beaufort  Gyreと Transpolar
 

Drift Streamをよく再現した．しかしながら，Beaufort
 

Gyreに関しては中心付近で非現実的な強い収束場が生

じており，その原因は粘性係数に時空間的に一定な値を

用いたことにあると自ら指摘している．その後，海氷の

流動性に関する研究が進められ，収束性の変形（pressure
 

ridgeの形成）に対しては強い抵抗力がはたらき，発散性

の変形（leadの形成）には抵抗（張力）がほとんどはた

らかない，海氷の性質に見合う構成則が模索された．

現在，海氷運動を特徴的に表すレオロジーとしては，

塑性（plastic）モデルがもっとも一般的である．塑性モデ

ルを２次元で表す場合，降伏曲線 F（σ，σ）は応力テン

ソルの主軸空間において媒質の特徴に従って与えられ

る．塑性モデルでは，歪み（速度）と内部応力は次の式

で関係づけられる．

ε＝λ
F
σ
， ⑷

ここで，k＝1，2で主軸空間における各成分を示してい

る．λは解の一部として与えられる関数で，仮に応力曲

線を円型（F＝σ＋σ－P ）とすると，(ε，ε)＝2λ(σ，

σ）となる．これを F＝0に代入するとλ＝
ε＋ε
2P

が

得られ，内部応力はσ＝
ε

ε＋ε
Pのように与えられ

る．これは，内部応力が変形の大きさにはよらず，変形

のモード（圧縮，発散，シア）にのみ依存することを示

している．

実際の海氷は，変形の十分小さい範囲においては剛体

的に振る舞うことが分かっている．そこで，変形の絶対

値にしきい値を設け，変形の小さい範囲では応力が線形

の弾性則や粘性則に従うことで近似するのがもっとも一

般的である．Coon et al． では，弾－塑性レオロジー

（elastic-plastic rheology）を考案し，変形の小さい範囲で

は海氷を完全弾性体とし，変形がある大きさに達すると

塑性流動を行なうようにモデル化した．一方，Hibler に

おいては歪み速度が小さい範囲で線形，崩壊強度に達す

ると非線型となるような粘性係数を導入し，応力を歪み

速度と粘－塑性的に関係づけた（viscous-plastic
 

rheology）．弾－塑性的な手法においては，計算機上で弾

海氷の数値予測

図１：線形粘性モデルによる北極海の海氷の定常な漂流
（Campbell,1965）
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性波が発生することや歪み変形の取扱いが難しいことな

どから，現在ではHibler型の粘－塑性レオロジーが用い

られることがほとんどである．Hibler（1979）において，

降伏曲線は次の楕円型（図２）が選ばれ，

F(σ，σ)＝
σ＋σ
P/2

＋ σ－σ
P/2e

－1， ⑸

内部応力σは降伏曲線⑸を⑷に代入し，歪み速度を用い

て次の式で解かれる．

σ＝ζtrε
･
I＋2ηε

･
’－

1
2P I

， ⑹

ここで，ζ＝
P

2max( ， )
はバルク粘性率を，η＝e ζ

はシア粘性率を示し，＝ε
･ ＋(ε

･ /e) である． ＜ (＝

定数)のとき，ζとηは定数になり，σは線型粘性の構成

則により表される．

２．海氷の熱力学モデル

Maykut and Untersteiner（1971）［以下，MU71とす

る］は，海氷の熱力学的な過程である生成・成長，消滅・

融解をエネルギー収支の概念を用いて包括的に考えたは

じめての研究である．その後，Semtner により精度を落

とすことなくモデルの簡略化が行なわれたが，現在用い

られている多くの海氷熱力学モデルの基礎はMU71モ

デルにあるといってよい．ここでは，MU71モデルを参

考にして海氷の熱力学的過程について説明する．

MU71モデルでは，海氷を無限に広い一枚の氷板であ

ると想定し，海氷表面への長波・短波放射，大気による

乱流熱フラックス（潜熱，顕熱），海洋からの熱流入など

各層での熱収支を鉛直一次元的に計算している．モデル

は，積雪層を含み雪による大気海洋間の熱輸送を遮断す

る効果も考慮されている．図３は，熱収支計算に用いら

れる各層での熱輸送の概念図である．ここで，h，H はそ

れぞれ積雪深，氷厚である．MU71モデルでは，それぞ

れ層の境界でエネルギー収支が計算され，雪，氷層の内

部では熱の透過率のみが計算される．MUモデルにおい

ては，最上層の海氷（冬期は積雪）表面における質量変

化は融解過程のみが考慮され，海氷底面においては成

長・融解の両過程が生じるようモデル化されている．

雪（氷）最上面（z＝0）

最上層である積雪層（夏期は海氷層）上面では，主に

大気からの熱流入（長波放射 F ，短波放射 F）と表面か

らの長波放射 eσT ，短波放射の散乱αF，積雪層内部へ

の熱の透過 I と熱伝導 k ( T
z
)（k は雪，氷の熱伝

導係数）などからエネルギー収支が計算される．ここで

下付き文字0は，鉛直方向の最上位にあることを意味す

る．ここで長波放射 F は，大気や雲により放射・散乱さ

れる赤外放射を示す．また表面からの長波放射 eσT

は，Stefan-Boltzmanの法則に従い，表面温度から決定

される．さらに，大気－雪（氷）間の熱伝導に相当する

顕熱 F や融解の際に雪（氷）層から奪われる潜熱 F を

考慮に入れると，雪（氷）層上面における熱収支は以下

のようになる．

図２：塑性媒質の降伏曲線：くさび型（Coon, 1974），tear
 

drop型（Rothrock,1975a），楕円型（Hibler,1979）
図３：熱収支計算を行なう熱力学モデルの概略図（Maykut

 
and Untersteiner,1971）
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(1－α)F－I＋F －εσT ＋F＋F＋k ( T
z
)

＝
0 T ＜T

－q
(h＋H)

t  T ＝T ， ⑺

ここで，qは雪（氷）の単位質量あたりの潜熱である．⑺

より，表面温度 T が結氷点 T 以下であるときには，表

面での熱収支は平衡常態で結氷は起きず T が更新され

る．また，表面温度 T が結氷点 T と等しいときは，表

面の熱収支はバランスせず，正味の熱流入によって雪

（氷）は融解する．

雪・氷層内部（雪層：h＜z＜0，氷層：H＋h＜z＜h）

積雪，海氷層内部における熱輸送は，各層内部への太

陽放射の透過を考慮し次のように記される．

I(z)＝I exp(－κ z)， ⑻

ここでκ は，それぞれ雪，氷層における熱容量である．

ここでさらに各層内の熱伝導－k(
T
z
) を考慮すると，

層内部における単位体積あたりの温度の時間変化は，

ρ c ( T
t
)＝κ I exp［－κ z］＋k ( T

z
)z． ⑼

雪－氷境界（z＝h）

雪，氷層の熱伝導係数をそれぞれ k，k とし，温度を

T ，T とすると，雪－氷間の境界面での熱輸送は連続的

で，必ず一致する必要があるので，

k(
T
z
)＝k(

T
z
)． ⑽

ここで，雪の伝導率 k が氷の伝導率 k に比べ非常に小

さいので，境界面の雪層内部の温度勾配は氷層に比べて

大きくなり（ T
z
/ T

z
＝k
k
≫1），実験結果にも表れてい

る（図４）．

氷－水境界（z＝h＋H）

氷層と海洋層の境界面（海氷の底面）では，海洋から

の乱流熱輸送 F と氷層境界付近の熱伝導 k(
T
z
)

の収支により海氷の成長・融解が決定される．

k(
T
z
) －F ＝［q 

d(H＋h)
dt

］ ，

ここで，左辺において乱流の熱輸送 F に対して熱伝導

k(
T
z
)が卓越する場合に海氷底面で海氷が成長し，海

洋からの熱流入 F が卓越するとき融解が生じることを

意味している．

Maykut and Untersteiner（1971）は，上記の鉛直１

次元の熱力学モデルを北極海の氷厚予測に適用した．海

氷の存在しない状態を初期条件として，１年目の冬の間

に氷厚は氷底で1.5m成長し，夏期に表面と底面で0.5

mの融解が生じた．この季節変動を伴う海氷の成長はや

がて落ち着き平衡氷厚（2.88m）に到達する．図４から，

６月中旬から積雪は解け始め，およそ２週間で全積雪が

融解しきっている．その後，８月から９月の２ヶ月間で

氷厚は上端を中心に約40cm減少し，10月の中旬から再

び新しく積雪が始まるといったサイクルが永久的に継続

される．この実験結果は多年海氷域である北極海に特有

で他の海域の海氷成長にはあてはまらないが，積雪深と

海洋の熱流入に対する平衡氷厚の感度実験の結果は大変

有用である．

３．S PHモデル

一般に用いられるEulerian的な海氷モデルでは，独立

した氷板や氷群からなる海氷の粒子的な振る舞いや氷縁

の予測を再現することは難しい．計算点が空間に固定さ

れるEulerianモデルに対して，計算点を媒質上におき自

由な運動を可能にするLagrangian的な手法は，海氷の

個々の性質を維持しつつ氷縁の変動位置を再現すること

が可能である．

Ovsienko は運動方程式をEuler格子上で解き，海氷

の保存式をParticle-in-cell（PIC）を用いてその粒子の位

置で解くEulerian-Lagrangian的な手法を導入した．

Ovsienko（1976）において，氷原は多数の粒子で表され，

グリッド上で解かれた速度をそれぞれの粒子に補間する

ことで粒子の位置と分布が更新される．多くの粒子を用

図４：北極海の氷厚の一年間の変化と氷，雪中の温度．等温線
の数字は摂氏温度で，マイナスが省略されている（Maykut

 
and Untersteiner,1971）

134 海氷の数値予測



いて海氷の変動を再現するOvsienko（1976）は，粒子と

しての海氷の本質をよく表現できたが各々の粒子同士が

相互作用し得ない点において課題を残した．

個々の粒子が不規則に分布するLagrangian的な手法

においては，内部応力項に含まれる空間微分をいかに算

出するかが大きな問題になる．Gutfraind and Savage

は，天文学の分野で３次元の宇宙空間に対して開発され

たSmoothed Particle Hydrodynamics（SPH）を導入

し，風により駆動される海氷の粘－塑性モデルの数値実

験をおこなった．Lindsay and Stern は，歪み速度

（ u
x
， u

y
， v

x
， v

y
）の算出にSPH近似を適用し，北

極海の数値シミュレーションにおいて現実的な循環を再

現している（図５）．以下では，不規則な計算点において

も空間微分を可能にするSPH近似について記述する．

SPH近似は任意の場所の物理量を近隣の粒子を用い

て表す手法で，その核となる式は次である．

f(r)> ＝ f(r’)W(r－r’，ℓ)d r’，

∑＝A f W(r－r ，l)，

ここで，fは任意の場所 rにおける関数， f(r)>は SPH

近似を示す演算子，W はカーネル関数，ℓは影響半径で

ある．iは注目する粒子，kは近隣の粒子，Aは海氷粒子

のもつ面積である．ここで，任意の粒子のもつ変数 f(r)

は近隣の粒子の物理量の足し合わせで表され，カーネル

関数 W は次の条件を満たしている．

Ω
W(r－r’，ℓ)d r’＝1

また，カーネル関数 W はℓ→0において f(r)>＝f(r)

を満たす偶関数で，Lindsay（2004）ではもっとも安定な

カーネルのひとつであるガウス関数 W＝
1
πl

exp

(
－ r－r’

ℓ
)が採用されている．

， より任意の場所における関数の空間微分は次の

ように導かれる．

∇f(r)> ＝
Ω
f(r’)∇W(r－r’，ℓ)

∑A (f(r’)－f(r))∇W

これより，任意の関数 f(r)の微分∇fは既知であるカー

ネル関数の微分∇W によって表され，近隣の粒子の変

数から任意の場所においてその微分を求めることができ

る．海氷の数値モデルにおいては，歪み速度や内部応力

の発散のほかにも氷厚や密接度の更新にもSPHを活用

することが可能である．このように任意の場所での空間

微分においてSPHは非常に有効であるが，高次の微分

や極端に偏った粒子に対しての精度は未だ明らかにされ

ておらず今後の課題も残される．

最後に

最後に日本近海で唯一海氷の存在するオホーツク海に

おける海氷の数値予測の課題について記述する．オホー

ツク海は北緯45度から60度に位置する北半球で最大級

の季節海氷域であり，また北半球の海氷の南限でもある

特徴的な海である．オホーツク海の海氷は船による直接

観測や衛星画像の解析などにより多くの研究がなされて

いるが，数値モデルを用いた研究はあまり多くない．季

節海氷域の海氷海洋結合モデルをオホーツク海に応用し

た例として，Ikeda et al． は風，気温などの大気デー

タによってモデルを駆動し，海氷範囲の季節進行と経年

変動をよく再現した．オホーツク海の海氷は，冬に海水

が結氷し春には全て解けてなくなる一年氷で，海氷域の

分布や氷厚は一年の間に大きく変動する．この変動の大

きい季節海氷域を現実的に予測するためには，以下の要

素が重要となる．

まず第一にシベリア大陸からオホーツク海北西部へ流

れこむアムール川からの大量の淡水流入があげられる．

夏期に大量の雪融け水がオホーツク海北西部に供給され

ると，海洋表層は低塩分な河川水に覆われ水深50m付

近には強烈な塩分躍層が形成される．この表層の密度躍

層は冷たい季節風による鉛直対流にも侵蝕されずに維持

され，冬に水温が結氷点まで低下し海氷ができる．アムー

ル川からの淡水流入の海氷生産量との相関は定量的には

明らかでないが，海氷の数値予測にその効果を組みこむ図５：北極海における10日間の海氷の軌跡（Lindsay and
 

Stern,2004）
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ことは重要である．次にオホーツク海における海氷域面

積の拡張に対して大きな役割りを担っているのが，サハ

リン東岸を強い勢いで南下する東樺太海流の存在であ

る．東樺太海流は，樺太沿岸の陸棚上と陸棚斜面上を南

下する二つの分枝流からなり，平均15-35m/sの強い流

れでオホーツク海北西部から北海道沿岸の南西部へと海

氷を輸送している ．輸送された海氷は，温暖な宗谷暖流

により融解することで，オホーツク海南西部の海洋表層

から潜熱を奪い，淡水を供給している．この東樺太海流

による南部での水温低下により，オホーツク海の海氷域

面積は南限がひろく保たれている．そのため，オホーツ

ク海南西部の海氷域面積の予測においては，東樺太海流

を現実的に再現することが可能な海洋モデルと結合する

ことが重要である．海氷生成，移動，融解に伴う淡水の

南方輸送については，Watanabe et al． が海氷海洋結

合モデルの結果を解析して，海水による淡水の移動より

も海氷によって効果的に輸送されることを示した．特に

北端の陸棚上で海氷生成に伴って高塩分水が200m深

まで降下し，オホーツク海に特有の水塊を形成すること

は特記される．
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abstract:

Key characteristics of sea ice such as growth, decay,

movement,and deformation interact in a complex way to
 

influence polar climate. Accordingly, thermodynamic
 

and dynamic models have been developed separately.

Sea ice has been modeled as a continum medium,as well
 

as the atmosphere and ocean have,because of the ease of
 

treatment given this assumption;however,in some experi
 

ments sea ice is regarded as a collection of ice floes and
 

thereby modeled using Lagrangian methods and a number
 

of particles. Here, we introduce an outline of sea-ice
 

modeling and consider an application of such modeling to
 

the Sea of Okhotsk,which has a seasonal sea ice extent
 

and is the most familiar ocean in terms of this type of
 

research.
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