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北大西洋における大気海洋系の熱的結合と相互作用

2001年度山本・正野論文賞受賞記念講演

渡　部　雅　浩＊

　1　はじめに

　私が大学院の学生だった頃（と言ってもたかだか数

年前ですが），山本・正野論文賞を受賞された先輩の祝

賀会に何度か参加させていただいたことがあります．

そのときには，賞をもらう人はやはり素晴らしい研究

をされていると感嘆していたばかりで，まさか自分も

同じ立場になるとは考えもしませんでした．受賞のお

知らせをいただいたときにも，正直私が受けてよいも

のかと真剣に考えましたが，これは現在だけでなく今

後の自分の研究に対する叱咤激励の意であると受け止

め，ありがたくお受けすることにしました．

　私はこれまで，大西洋域の大気海洋系変動の理解を

目標に研究を行ってきましたが，とりわけ，北大西洋

の海面水温（SST）偏差に見られる10年規模の変動を

主な対象として，観測データ解析および数値モデリン

グを併用し，その機構を調べることに焦点を当ててき

ました．中緯度の10年規模変動に関する論文は，この

10年で飛躍的に増加しましたが，最も重要な疑問の1

つである「中緯度で大気海洋結合モードが存在するか

否か」については未だに論争が続いています．この問

題を解く鍵は，中緯度大気海洋相互作用の詳細を知る

ことにあると多くの人が考えており，私もそうした動

機に基づいて北大西洋における大気海洋結合を詳しく

調べることにしました．今回の受賞対象となった論文

はそこで得られた結果をまとめたものです
（WatanabeandKimoto，2000a，2001）．なお，本稿で

引用する図は，第1図と第10図を除き全て対象論文か
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らの抜粋（多少の修正・加筆あり）であることを最初

にお断りしておきます．

　2　中緯度大気海洋系

　中緯度の大気海洋変動については，比較的古くから

研究の蓄積があります．40年近く前に，J．Bjerknesは，

まだ十分でなかった観測データを洞察力で補い，北大

西洋振動（NorthAtlanticOscillation，NAO）と呼ば

れる大西洋大気循環の顕著な偏差分布と，湾流付近の

SST偏差によい対応があることをはじめて示しまし

た（Bjerknes，1964）．現在の豊富なデータでこれを確

認してみましょう．第1図は，1950～97年の冬（12～2

月）のSST偏差に対する経験的直交関数（EOF）の第

1成分および，線型回帰から得られたSST変動に対

応する海面気圧の偏差を示したものです．米国東岸域

で正，亜熱帯とグリーンランドの南で負となるSST

偏差の三極構造と，NAOの正位相によく似た海面気

圧の南北シーソーパターンが連動していることが分か

ります．こうしたSST偏差（最近では‘SST　tripoleフ

とも呼ばれます）と気圧偏差の組合せは，他の解析手

法からも同様に得られます．Bjerknesが見出した大気

海洋変動は，基本的にこのSST　tripoleとNAOに対

応しています．また，その後の観測的研究で，SST

tripoleはNAOに伴う海面での正味の熱フラツクス

（特に潜熱・顕熱フラックス）偏差によって受動的に駆

動されているという見方が強くなってきました（Wa1．

1aceαα1．，1990；Cayan，1992；Iwasaka　and　Wa1－

1ace，1995）．もちろん大気はエクマン・ドリフトや乱

流混合といった過程を通してもSST偏差を形成する

ことができますが，少なくとも冬のSST偏差形成に

は，海面での熱交換を通した大気強制が最も寄与して

います．このことは，各種の海洋モデルを用いた数値

実験によっても確かめられています（Luksch，1996；
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（a）1950－1997年の冬の北大西洋SST

偏差に対するEOF第1成分（等値
線；0．1K毎），濃い（薄い）陰影は＋

0．2K以上（一〇．2K以下）の領域．（b）

SSTのEOF時係数と冬の海面気圧偏
差の線型回帰（等値線；0．5hPa毎），

濃い（薄い）陰影は相関係数が95％
（90％）で有意な領域．どちらもEOF
の1標準偏差あたりの値で示してあ
る．

Seager6砲1．，2000など）．こうした「大気が海洋を一

方的に駆動する」という視点は，それ以前にあった，

いわゆるストカスティックモデル（Hasselmann，

1976；Frankignou1，1985）によく合致します．すなわ

ち，中緯度大気海洋系の年々変動は，時間的にはラン

ダムであるが空問的にはある特定の大規模な構造をも

つ大気変動が，ある程度長い（数か月程度の）緩和時

問をもつ海洋混合層を一方的に強制してSST偏差を

形成する，という白色ノイズ（二大気）が赤色ノイズ

（＝SST）に変換される過程として第0近似的には理

解できます．

　一方で，中緯度SST偏差が大気にどう影響するか，

という疑問も長く議論されてきました．上で述べたよ

うに大気からSSTへの強制が卓越している場合，観

測データの解析ではこの疑問に答えることは困難で

す．そこで，1970年代から大気大循環モデル（AGCM）

による感度実験が数多く行なわれてきました（Palmer

and　Sun，1985；Ferranti6渉‘zl．，1994；Lau　and　Nath，

1994；Pengα‘zl．，1995；Kushnir　and　Held，1996；

Venzke4α1．，1999；Rodwe116厩1．，1999など）．初

期の実験では，非現実的なSST偏差を与えないと応

答が得られないといったことがありましたが（例えば

Kutzbach6麺1．，1977），最近では議論の余地はまだま

だあるものの，概ね次のような共通する結果が挙がっ

てきています．すなわち，正の中緯度SST偏差は下流

に等価順圧構造をもつ高気圧性応答を生じる†1，応答

は検出可能であるが振幅は弱い，中緯度傾圧擾乱の関

与が理解の鍵である，といったことです．

　上記の議論は，相互作用する大気海洋系を「大気→

海洋」と「海洋→大気」という2成分に分けており，

実際の結合系では何が起きているのだろうという素朴

な疑問が出てきます．とりわけ，第1図のような大気・

SSTの卓越変動の間にどのようなフィードバックが

働いているのか，NAOがSSTtripoleを強制してい

るとして，tripoleはNAOに何も影響しないのか，

NAOに対する中緯度SSTの最適強制は（それが存在

するとして）どういった空間パターンをもつのか，と

いう点を明らかにするためには，やはり結合系そのも

のを対象とするべきでしょう．しかしながら，大気海

洋結合大循環モデル（以下CGCM）を走らせるだけで

は，観測データ同様に解析の困難さがあります．そこ

で，第2図に示したような3種類のCGCM実験を行

いました．大気は海洋の影響をSST偏差に伴う熱フ

ラックスを通してしか感じませんし，冬のSST偏差

には海面熱フラックスによる大気強制が最も効いてい

るという結果がありますから，ここでは海洋の運動の

効果を無視して（10年規模変動を対象とする場合は完

全には無視できないかも知れませんが），深さ一定の海

洋混合層を比較的低解像度のAGCMに結合します．

この場合，海洋循環による南北熱輸送がありませんの

で，SST気候値を観測に近付けるためのフラックス調

節は必要です．この結合モデルを60年ほど積分したも

†1Palmer　and　Sun（1985）はスケーリング議論から，

　下層熱源（～SST偏差）が鉛直移流とのバランスを通

　して下層収束を生じ（∂ω／∂z＞0），下層背景風が強く

　なければスベルドラップ平衡（1∂z〃／∂2＝β∂）によっ

　て下流に気圧の峰（∂＞0）ができるべきである，と考

　察している．

12 黙天気”49．10．
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第2図　中緯度大気海洋結合を調べるためのCGCM実験設定．

のを「真の」結合系とみなし（CTL），一方でそこから

得られた月平均SST気候値および60年分の日平均

SSTを与えてAGCMを同期間走らせます（PS1およ

びPS2）．ここでミソなのが，PS1とPS2においても混

合層海洋は依然結合されており，与えたSSTとは別

に予報されるSSTが存在することです（区別するた

めに前者を‘forcingSST，後者を‘responseSST’と

呼びます）．従って，海面での正味熱フラックスもそれ

らの実験では2種類あることになり，これは大気海洋

の結合を一部だけ切り離したものと考えることができ

ます．以下，CTLとPS1およびPS2の違いを見ること

で，結合系に働く熱的フィードバックを調べた結果を

御紹介します．

　3　大気海洋結合モデルによる数値実験

　CGCMとAGCM中の大気変動を比較した研究は
以前にもあり，AGCMは中緯度での海面気温変動を過

小評価することが報告されています（Manabe　and

Stouffer，1996）．これは，CGCMでは大気と海洋が結

合することでSSTおよび海面気温が連動するように

なり，双方に減衰項として働いていた顕熱・潜熱フラッ

クス（大まかには海面での温度差に比例する）の変動

が小さくなるためであると説明されることから，

‘reducedthermaldamping’と呼ばれることもありま

す（Blad6，1997；BarsugliandBattisti，1998）．この

効果が本モデル実験中にも現れていることは，冬の

SST偏差と500hPa高度偏差（Z500と表記）の標準偏

差を，CTLおよびPS1あるいはPS2の間で比較する

ことで確認できます（図略）．CTLでの標準偏差は，他

の実験に比べSSTで0．1～0．4K，Z500で5～10m程

度大きくなります．CTLでの標準偏差がそれぞれ1K

と60m程度であることを考えると，この差は無視でき

ません．ただし，reducedthermaldampingは本質的

に1次元の海面での局所調節過程ですが，そのような

局所過程だけで本当に中緯度大気海洋結合を説明でき

るものかどうか疑問が残ります．むしろ，本研究では

大規模な卓越変動に働くフィードバックに焦点をしぼ

り，解析を行っていきます．

　WatanabeandKimoto（2000a）では，まずCGCM

がどの程度観測された大西洋の変動を再現できるかを

確認しました．第3図は，観測・CTL・PS1・PS2それ

ぞれにおける冬のSST（PS1とPS2においては
responseSST）およびZ500の間の特異値分解（SVD）†2

第1成分に伴う偏差分布です．第3図aは，変数・解

析手法の違いを除けば基本的に第1図と同じもので，

NAOとSSTtripoleの組を示しています．一方，モデ

ルにおいても，中緯度SST偏差が東西に伸び過ぎて

いる，有意性が観測に比べ非常に高い，という2点を

除き，やはりNAO－tripoleという卓越変動が現れてい

ます．後者については，混合層海洋が静止・深さ一様

という単純な表現であるために小規模変動が小さく，

図に見られるような大規模変動が相対的に卓越したた

めと解釈できます．また，固定した混合層深さ50mは

†2SVDは近年の気候変動解析でしばしば使われる手法

　で，EOFと異なり，通常2つの物理量の場を表す時系

　列群の共分散行列を用いて卓越する変動を取り出し

　ます．詳しくは谷本（1996）などを参照．
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冬季SSTおよび500hPa高度偏差のSVD第1成分SST（左図）と500hPa高度（右図）
に対するheterogeneous　regressionで表す（等値線；0．1Kと10m毎），陰影は偏差が95％

で有意な領域．（a）1958－1997年の観測データ（GISSTおよびNCEP／NCAR再解析），（b）

実験CTLの60年積分，（c）実験PS1，および（d）実験PS2．

実際よりもやや浅いため，SSTが小さな強制に対して

過大に反応するという効果も含まれているかもしれま

せん．第3図で強調しなければならないのは，3つの

GCM実験から得られたSVD第1成分が，空間分布・

共分散比などの点で非常に似ていることです．とりわ

け，大気に対するforcingSSTに月平均気候値を与え

た実験PS1でもCTLと同様の結果が現れることは，

前述したように，大気偏差による一方的なSST偏差

14 “天気”49．10．
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第4図 実験PS2の冬平均偏差場に対する結合SVD第1成分．
response　SSTのheterogeneous　regressionの分布．

　　90W　　　　　　60W　　　　　　30W　　　　　　　O

　（a）500hPa高度，（b）forcing　SST，および（c）

凡例は第3図と同様．

の形成が，中緯度大気海洋結合の大部分を占めている

ことを示しています．

　では，中緯度SST偏差はNAOに対して何もしない

のでしょうか？　NAOがSSTtripoleを強制してい

る一として，そのNAOを強制し得るSST偏差はどう

いったものでしょうか？　CGCM実験から，この重要

な疑問にある程度答えることができます．すなわち，

変動するSSTを与えた部分結合実験PS2において，

forcing　SSTを加えた3変数で第3図dと同様の

SVDを再度計算するわけです．これにより，NAO－

tripoleの変動と最も共分散の高いSST強制を取り出

すことができます．第4図に，こうして得られた結合

SVD解析（CSVD）第1成分を示します．forcingSST

の分布を見ると，有意性は低いものの40。N付近にまと

まった正偏差があり，それがNAOの正位相を効果的

に強制していることが示唆されます．着目すべきこと

は，このforcingSST偏差はNAOによって作られる

response　SSTのtripole（第4図c）の中緯度部分によ

く投影されることです．これは，NAOにより形成され

たSST　tripoleの一部がもとのNAOを強めるように

働く，すなわち非局所的な正のフィードバックが存在

することを示唆しています．第4図bのSST偏差が

NAOのような大気偏差場を励起することは，CGCM

実験とは別に行った9メンバーのAGCMアンサンブ

ル実験によっても確かめられています（図略）．

　CSVD解析で得られたforcing　SST偏差の有意性

は，他の2変数に比べてだいぶ低くなっています．こ

れは，SSTの大気へのインパクトが変動全体のごく一

部しか説明しないことを表し，第3図や過去の研究と

整合的です．第5図は，このことをもう少し定量的に

示してくれます．第5図aには，実験CTLにおいて，

NAOに相当するZ500のEOF第1成分の確率密度関
数（PDF）を，30。一700W，30。一45。Nで平均したSST偏

差の符号（SST　tripoleの位相と考えてもそれほど違
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500hPa高度のEOF第1成分時系列
（NAOの指標）に基づく確率密度関数
（PDF）．平均を陰影で，中緯度大西洋
（30。一70。W，30。一45。N）のSST偏差が正

（負）の1標準偏差を越える例だけ取り出

した合成を実線（破線）で示す．（a）実

験CTL，（b）実験PS2．ただし，PS2で
はforcing　SST偏差を参照．

いません）によって場合分けして示しました．陰影で

示したPDFの平均に対し，中緯度SSTに正あるいは

負の偏差が存在するときには，実線と破線で示される

ようにNAOの確率分布も明らかに正負に移動するこ

とが分かります．しかし，これまでの結果を考えれば

この解釈は逆で，NAOの位相に伴って中緯度SST偏

差（あるいはSSTtripole）の符号が変化していると見

るべきです．これは，NAOの変動の大部分は，境界条

件であるSSTの変動とは無関係な大気内部の力学か

らストカスティックに生じるためです．図示しません

が，観測データを使っても似たような結果になります．

一方，同様のPDFを実験PS2のNAOについて，ただ

しforcing　SST偏差の符号によって場合分けしたの

が第5図bです．NAOの確率密度分布は確かにforc－

ingSST偏差の符号によって変化していますが，第5

図aに比べればその差はわずかです．こちらがSST

強制の大気へのインパクトを表していると考えられ，

第5図aとの比較から，SST偏差で説明されるNAO

の変動成分は全体の3割以下であることが推定できま

す．この小さなS／N比が，中緯度大気海洋結合を熱帯

でのそれと異なったものにする大きな要因でしょう．

　第4図は，NAO－tripole問の熱的な正のフィード

バックを示唆しますが，これはあくまで統計であって，

その背後にある力学・物理過程を理解する必要があり

ます．先にも触れたように，冬のSST偏差は主に潜

熱・顕熱を通じて大気に影響を与えます．また，当然

ですが潜熱は降水過程に伴う非断熱加熱を経ることで

大気を強制します．そこで，次にこれら熱フラックス

および降水偏差を調べることにしました．これまでと

同様，解析の主対象は実験PS2ですが，比較のためfor－

cing　SSTに気候値を与えた実験PS1での正味熱フ

ラックスを最初に見ます．第6図a－bはそれぞれ，第

3図cのSST時系列に基づいて合成した，PS1の大気

一response　SST問および大気一forcing　SST問の正

味熱フラックス（各々Q飾およびQ繍と表記，第2図参

照）偏差です．SST時系列の値が正の1標準偏差以上

の年から，負の1標準偏差以下の年を引いていますの

で，合成偏差は第3図の位相に対応します．この図を

見ると，どちらも40。N付近に負，それを挟む南北に正

という偏差を示しています．上向き（海面から熱を奪

う方向）を正にとっていますから，これらは第3図cの

SST　tripoleをNAOが作っていることを意味しま

す．Q牙。の方が偏差が小さいのは，renponseSSTが大

気に応答して熱フラックス変動を小さくするように働

くためで，これは既に述べたreduced　thermal　damp－

ingに相当します．一方，同様の合成図をPS2につい

て，ただし第4図bのforcingSSTの時系列を用いて

作成したのが第6図c－dです．Q牙。はPS1の場合と（振

幅はより小さいが）似ているものの，Q翻偏差の分布が

やや異なっています．違いは40。N付近の海域西半分で

熱フラックスが正偏差を示すことで，これは中緯度域

のSST正偏差によって増加した蒸発のためです．こ

の正偏差は，正味熱フラックスをQ鮎とQ瓠のように

分けたから見えるのであって，2つが同一であるCTL

では同定できません．

　さらに熱フラックスの各成分を見ると，第6図の偏

差のかなりの部分は潜熱であることが確認できます．

では，その潜熱フラックス偏差はどのような降水量偏

差，言い換えれば非断熱加熱偏差を伴うのでしょうか．

16 “天気”49．10．
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　（a）一（b）PS1の正味熱フラツクス偏差（QX。およびQ8A）の合成偏差図（等値線；20W／m2，上向き正）．

　陰影は95％で有意な領域．参照時系列はSVD第1成分（第3図c）のSSTに対する展開係数．（c）一
　（d）PS2の合成偏差図，ただし参照時系列は結合SVD第1成分（第4図）のforcing　SSTに対する
　展開係数

PS1の降水量に関する同様の合成図（第7図a）は，ア

イスランド付近とポルトガル沖の間で正負の符号をも

ち，NAOに伴う典型的な偏差に類似しています（例え

ばDeWeaver　and　Nigam，2000）．PS2における合成

図でも同様の偏差が見られますが，それに加えて

ニューファンドランド沖で降水が増加しています（第

7図b）．これはSST正偏差（第4図b）の位置と一・致

し，第6図dの熱フラックス偏差の少し下流側にあた

ります．興味深いのは，CTLにおける合成図でも同じ

場所での降水の増加が確認できることです（第7図

c）．これは，熱フラックスの場合と異なり，NAOに伴

う降水偏差分布とSST偏差がもたらすそれが一致し

ないためでしょう．観測データ解析でもある程度こう

した降水偏差分布を見ることができますが，残念なが

らデータの期間が限られているために明瞭には検出さ

れません．

　4　SST偏差に対する大気の応答一線型モデルに

　　　よる診断

　第6図および第7図から，中緯度のSST正偏差は

蒸発・降水の増加を通じて，ほぼ同じ領域での非断熱

加熱偏差を生じることが分かりました．もちろん，潜

熱フラックスの増大はSST正偏差自身を弱めるよう

に働きますが，それと同時に加熱偏差は大気循環を変

え得るはずです．では，その過程をさらに調べるには

どうするか？　この場合，加熱に対する大気の応答と

いう問題に帰着しますから，既に確立されている線型

力学による診断を用いることが可能です．幸い，以前

に別の目的で線型プリミティブモデルを作成していま

したので（Watanabe　and　Kimoto，1999），それを応

用することにしました．モデルは3次元基本場のまわ

りで線型化されたもので，与えた任意の強制項に対す

る大気の線型定常応答が計算できます．当時は計算機

のメモリの制約上，水平解像度はT21ですが鉛直には
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第8図　線型モデルに与える仮想的な非断熱加熱
　　　　の鉛直分布（K／day）．顕熱加熱（破線）

　　　　および潜熱による凝結加熱（実線）．
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　　　　　　　　　　　〈〉EQ
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第7図　第6図と同様，ただし降水量について．

　　　　（a）PS1，（b）PS2，および（c）CTLの

　　　　合成図（等値線；0．5mm／day）．CTLも

　　　　PSl同様，SVD第1成分（第3図b）の
　　　　SST展開係数を参照した．

5層という低解像度にせざるを得ませんでしたが，深

刻な影響はありません．ここでは，CTLの冬の気候値

を基本場として，第7図bに対応するPS2の非断熱加

熱偏差から加熱の水平・鉛直構造を求め，それを理想

化したものを強制として与えます．加熱の鉛直分布は，

第8図に示したように大気境界層への顕熱強制（破線）

とその直上での（層雲性降水による）水蒸気の凝結に

よる潜熱強制（実線）から構成され，水平には第7図

bの海域中央の降水正偏差の部分だけに限定します．

　さて，冒頭で触れたように，中緯度SSTに対する大

気の応答を考える場合には，傾圧擾乱と準定常偏差場

の相互作用を無視するわけにはいきません．特に，第

4図bのSST偏差は大西洋のいわゆるストームト
ラック領域に存在しますから，加熱によって変わった

場が傾圧波動にどう影響し，それが定常場にどう

フィードバックするかを定量的に議論する必要があり

ます．このために，Branstator（1995）に従って線型

モデルを「ストームトラック・モデル」として応用し

ました．これは，ある基本場のもとで微小振幅のラン

ダムな初期値から不安定成長する擾乱を数日程度の時

間積分で計算し，膨大な数の初期値からの結果を平均

することで渦度・熱フラックス収束のような短周期擾

乱に伴う統計量を求める方法です．ストームトラッ

ク・モデルをもとの基本場および熱源に対する定常応

答偏差を加えた場について適用し，フラックス収束の

差をとれば傾圧擾乱によるフィードバックを推定する

ことができます．それを今度は強制項として再び定常

応答を計算すれば，求める答が手に入ります．今述べ

たことをシンボリックに式で書けば，

　　L（＆）X1ニQ　　　　　　　　　　　　（1）

4〆乞十L（X。）X乞＝0

4Xり十L（X，十X1）Xl＝0

（2）

（3）

L（瓦十瓦）濁＝F（〈X壬2＞）一F（〈Xを2〉）＝△F（4）
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第9図　（a）顕熱および凝結加熱に対する500
　　　hPa高度の定常応答，（b）ストームト
　　　　ラック・モデルで計算した，直接定常応

　　　答に対する短周期擾乱（上層高度場の
　　　rmsで代表）の応答および（c）擾乱の
　　　　フィードバックに対する500hPa高度の
　　　定常応答．等値線間隔は（a）が3m，（b）一

　　　　（c）が1m，また（b）の陰影は平均的な
　　　　ストームトラックの位置を表す．

となります．ここでLは線型演算子，X乙は基本場，X乞

は基本場のもとでの短周期擾乱を表します．X1，Xlは

それぞれ加熱Qに対する定常応答とそれが存在する

ときの短周期擾乱を，濁は擾乱からのフィードバック

ムFに対する2次応答です．式（1H4）から明らかな

ように，全体の応答X、＋濁は定常場一短周期擾乱の

非線型相互作用を弱非線型で近似したものとなりま

す．実は，この方法を思いつくまでにはCGCMの解析

よりもずっと時間がかかり，朝晩の満員電車の中でも

ずっと考え続ける日々がありました．アイデア自体は

Branstator（1995）の論文を読んだかなり後に思いつ

いたのですが，実際の計算を試行錯誤しながらやって

いる頃に，Shiling　Peng（コロラド大学）が中緯度太

平洋についてほぽ同じ方法を適用していることを知り

ました（PengandWhitaker，1999）．動機やモデルは

多少違いましたが，「やはり同じことを考える人はいる

ものだ」と悔しさ半分，嬉しさ半分に感じたことを記

憶しています．

　式（1）一（4）の系に，第8図の加熱を与えて解いた結

果を第9図に示してあります．熱源に対する直接応答

は，PalmerandSun（1985）の考察通り，熱源上に薄

い傾圧応答があり，下流には等価順圧構造の高気圧性

応答が生じています．Z500で見ると，中緯度にちょう

どNAOの南の極の位置に重なるように正の応答があ

り，その北側に弱い負の応答が現れています（第9図

a）．基本場の上にこの定常偏差が加わったとき，ス

トームトラックは気候値の緯度（陰影で表示）から北

に5－100ほど移動することが，第9図bから分かりま

す．Xlは下層傾圧性の変化も伴いますから傾圧擾乱の

活動度自体も多少は変わりますが，ストームトラック

軸の南北移動は主に，上層の基本流偏差による傾圧波

の経路と形（南北方向の傾き）の変化で説明できます．

これに伴って，擾乱の運動量フラックス偏差の正の極

大が45。N付近に現れるので，その収束発散に伴う2次

的な定常応答濁は南北の双極子構造となり，直接応答

X、をさらに強めるように働くことが見てとれます（第

9図c）．注意すべきなのは，熱源に対する直接応答自

体がNAOのような構造を持つことです．NAOに伴

う傾圧擾乱偏差，より具体的には運動量フラックス収

束に伴うフィードバッ久はNAOを強化することが

観測データの診断から示唆されていますが（Lau，

1988），NAO一ストームトラック間に正のフィードバツ

クが働くことは，実際に式（3）一（4）でX｝にNAOの場

を代入して渇を求めることで奇麗に示すことができ

ます．第10図は，NAOの偏差場としてCTLのZ500の

EOF第1成分時系列（第5図aに用いたもの）に基づ

く合成図を用いたときの，ストームトラックの応答（左

図）および擾乱のフィードバック（右図）です．この

図では200hPaの流線関数を示していますが，フィー
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第11図　NAO－SST　tripoleの間の正のフィードバックを表す模式図．

ドバックは大西洋域で明らかにもとのNAO（上図）を

強めるように働いています．ただし，Branstator

（1995）が指摘するように，こうした正のフィードバッ

クはどんな循環偏差についても成立するわけではあり

ません．非定常擾乱との相互作用によって定常偏差が

増幅されるためには，加熱に対する直接応答がNAO

に強く投影されなければならない，すなわち，短周期

擾乱の関与なしでもNAOに似た大気応答を励起する

ようなSST偏差が最適なSST強制なのでしょう．そ

れは，本研究で用いたCGCMにおいては，第4図bの

ような海域中部でのSST偏差と考えられます．結論

は同じですが，SST偏差に対する直接応答とNAOの
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ような大気の内部変動の関係はPeng　and　Robinson

（2001）でより詳細に論じられています．

　5　まとめ

　以上，本論文の結果は第11図のように模式的にまと

められます．これまでは，NAOがストカスティックに

SST　tripoleを形成するという受動的な海洋像が主で

した．それは大筋では変わりませんが，それに加えて

私たちが提唱したのは，「SST正偏差（tripoleの一部）

→大気下層の非断熱加熱偏差→大気の直接定常応答→

ストームトラックの変化→（主に渦度フラックス収束

による）定常偏差場へのフィードバツク→NAOの強

化→もとのSST　tripoleの強化」という正のフィード

バック過程です．過程が複雑かつ若干の非線型性も含

まれているために，このフィードバックによる増幅の

時間スケールを推定することは困難ですが，正味熱フ

ラックスによるSST偏差の減衰効果（中緯度で6

～8か月程度）を超えるほど大きいとは考えられませ

ん．従って，中緯度大気一SST間の正味の熱的な結合

フィードバックは依然として負であると言えます．し

かし，量的には小さくとも，第11図のような決定論的

なフィードバックの存在を知ることには，後述するよ

うに意味があります．

　本論文で行なったCGCM実験は多少「ひねくれて」

います．しかし，正味の結合フィードバックが負であ

る限り，そこに含まれる正の部分を同定するにはこう

したひねくれが必要だったと私は考えています．また，

CGCMを用いた最大のメリットの1つは，モデルの結

果を用いたためにSSTと大気の偏差がともにバイア

スをもちつつも整合的であった，という点です．逆に，

AGCMの感度実験が往々にしてモデル依存になりや

すいのは，与える観測べ一スの「正しい」SST偏差と，

バイアスのあるモデルの平均場およびストーム・ト

ラックの位置が整合的でない場合があるためだと考え

られます．一方で，第3図からも分かるように，モデ

ルのNAO－tripoleの偏差分布は現実と多少異なりま

すから，CSVDで同定した最適なSST強制域（ニュー

ファンドランド沖）は，実際には少しずれた場所にな

るかもしれません．ただ，かつて英国気象庁が長期予

報のために経験的に推定したSSTの重点監視領域

（Ratcliffe　and　Murray，1970）がちょうどこの海域で

あるというのは面白い一致です．

　本論文の正のフイードバツク過程は，reducedther－

mal　dampingの単なる言い換えではないかと指摘さ

れる場合があるかも知れませんので，少し補足してお

きます．第3節で述べたように，reduced　thermal

dampingは局所的な海面での大気海洋の熱的調節で，

自由大気中の大規模運動を考慮しておらず，またSST

と海面気温が完全に一致する平衡点に近づくにつれ，

すなわち時間スケールが長くなるほど大きな効果を発

揮します．一一方，正のフィードバックはNAOとSST

tripoleという冬季に卓越する大規模変動の問に働く

非局所過程です．構成要素の全てがはっきりした季節

依存性をもちますから，フィードバックは季節程度の

時間スケールで最も効率的であると考えてよいでしょ

う．こう書くと逆に両者は違うもののようにも思えま

すが，実はreducedthermaldampingメカニズムも熱

的な弱い正のフィードバックを仮定して初めて有効に

なります．概念モデルではそれに適当な定数を与えて

いますが（Barsugli　and　Battisti，1998），本論文が示

したのはその物理的な実体であるという解釈もできま

す．従って，言い換えというのも当たらずとも遠から

ず，といったところでしょうか．

　6　今後の展開

　計算機能力の向上に伴い，最近ではやや高解像度の

AGCMで多数のアンサンブル長期時問積分が可能に

なってきました．例えば，Rodwe1161α1．（1999）は観

測されたSST平均を与えて100年以上走らせた

AGCMでアンサンブルをとれば，すなわちS／N比を

十分に上げれば，NAOの長期変動がよく再現できる

ことを示しました．この結果から，「中緯度大気の予測

可能性はもっと高まる」という楽観論を唱える人も出

てきましたが，一方で，与えたSSTのある部分は観測

されたNAOにより作られた（すなわち持続性が低い）

のだから，AGCMはそれを用いて現実といういわば1

回きりの結合系シミュレーションを再生したに過ぎ

ず，境界条件（＝SST）が決定する中緯度大気の予測可

能性は依然低い，という警告もありました（Bretherton

and　Battisti，2000）．本研究の1つの意味は，こう

した予測可能性の議論に関連してきます．もちろん，

大気海洋間の正のフィードバツクは，実際にそれが働

いているとしてもせいぜい冬の間だけですから，重要

ではないと考えられるかもしれません．しかし，SST

tripole自身が大気より長期間の持続性をもっている

とすればどうでしょうか．持続性をもたらし得る過程

の1つとして，冬季SSTの再帰過程を挙げることが

できます．これは，海洋混合層の力学によって，ある
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冬のSST偏差が次の冬にも現れやすくなるという，

基本的には海洋の鉛直1次元過程です（Alexander

and　Deser，1995；Alexander6！α1．，1999）が，SST

tripoleのような大規模な偏差にも働くことが分かっ

ています（WatanabeandKimoto，2000b）．これと正

のフィードバックが並在する場合，前年からの「記憶」

により再帰したSST　tripoleが大気とのフィードバッ

クによってその年のNAOの極性決定に影響する，す

なわち少なくとも1年越しの予測可能性があるのでは

ないかという希望が見えてきます．もちろん，この論

旨に従えば同じ偏差極性が永遠に続いてしまいます

が，大気運動には本質的に予測不可能なストカス

ティック過程が卓越していますし，海洋上層の移流や

gyreの調節といった風成循環の力学過程によるSST

の変化もありますから，実際にはそうはなりません．

しかし，この可能性はさらに調べてみる価値があると

考えています．そのためには，より豊富になってゆく

観測データの解析はもちろんですが，異なる複雑さを

もったCGCMによる数値実験が有効になってきま
す．

　この論文で用いた，ストームトラックと相互作用す

る定常場の加熱に対する応答の求め方は，それほど洗

練されたものとはいえません．これは，短周期擾乱に

よるフィードバックが統計的にしか決められないこと

が原因で，もし傾圧擾乱活動の偏差を定常偏差場の関

数として決定論的に表現することができれば，より多

くの問題（例えばテレコネクション・パターンの起源

など）にこうしたモデルを応用することカミ可能になり

ます．最近，その手がかりを与える成果を得て（Kimoto

6砲1．，2001），少なくとも擾乱からの運動量のフィード

バックを統計に頼らずに表現できる新しい方法を提唱

しました（Jin，Watanabe　and　Pan，2002，投稿準備
中）．

　論文では指摘しませんでしたが，加熱偏差の一部は，

おそらくそれ自身が傾圧擾乱の変化によりもたらされ

ています．というのは，中緯度では海面での熱フラッ

クスや降水量が擾乱活動に強く依存しているためで

す．従って，実際には非断熱加熱の偏差とストームト

ラックの間に結合があり，そうした加熱偏差に関する

ストームトラックからのフィードバックを今後調べる

ことで，第11図にまとめたような一連の過程は若干修

正されるかもしれません．最近，線型モデリングのエ

キスパートであるMingfangTing（イリノイ大学）と

議論した際に，彼女も同じ見解を示していました．と

ころが，そうした過程を力学的に診断したくても，現

在の線型モデルは加熱を強制項として与えていますか

ら，すぐには適用できません．そこで，CISK研究から

ヒントを得て，線型プリミティブモデルに湿潤過程を

組み込み，SST偏差に対して加熱と循環の結合した定

常応答を解くという方法を実行に移しつつあります

（Watanabe　and　Jin，2002）．まだ中緯度大気海洋系に

適用するには至っていませんが，これと新しいストー

ムトラック・モデルを組み合わせることでどのような

結果が得られるか，先が楽しみなところです．

　本論文は冬の大西洋のみを対象としましたが，太平

洋についても同様の研究は行われています．私たちの

結果は，中緯度大気海洋結合によって特定のモードが

選択されることを示唆していますが，そうした結合

モードに関して大西洋・太平洋の地理的な違いを超え

たより一般的な描像を得ることは今後の大きな課題で

す．また，冬季以外の季節では異なった過程も重要か

もしれません．例えば，夏季の大気海洋相互作用にお

いてはSSTと結合した層雲一放射フィードバックの

重要性が指摘されています（例えばNorris6！α1．，

1998）．これまでの中緯度大気海洋結合に関する研究は

ほとんどが北半球の冬季を扱ったものですが，今後は

各季節での大気海洋相互作用も調べてゆく必要がある

でしょう．それ以外にも，Robinson（2000）の中で列

挙されているように，中緯度大気海洋相互作用の理解

に向けてやるべき仕事はまだまだ残されています．息

の長い研究姿勢が必要なのは間違いありません．

　謝辞
　学界という一風変わった社会においては，よき師と

巡り合うかどうかは重要な要素でしょう．その点では，

少なくとも3人の師と呼べる研究者に出会えた私は恵

まれていたと感じています．まず，私がグローバルな

気候というものに関心をもつようになったのは，学部

時代に篠田雅人助教授（東京都立大学）の御指導を受

けたおかげです．大学院に進むにあたっても，篠田助

教授からさまざまなアドバイス・激励を受けなければ

今頃どうなっていたことかと思います．大学院初期に

は，新田　勅教授（東京大学気候システム研究セン

ター）からデータ解析を通じて気候の「変動を見る」

目を養うことを教わりました．新田教授は惜しくも数

年前に御他界され，直接受賞の御報告をする機会が失

われてしまったのは非常に残念なことです．新田教授

が亡くなられて，自動的にスライドする形で，本論文
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木本教授は内心迷惑ながらも私を引き受けたに違いあ

りませんが，その後現在に至るまで，私が独立した研
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与えて下さいました．以上の3人の恩師には，心から

感謝しております．
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うちの幾人かとはお互いの研究に関してかなり突っ込

んだ議論をするようにもなりました．彼らから直接・
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てくれます．そうした意味で，遠く離れた彼らにも感
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