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　要　旨

　本州南方海域の冬季海面水温（SST）の変動の特徴とその要因を調査した．

SST は年々変動に加え，1980 年代末以降，黒潮続流（KE）の変動に対応した

十年規模変動が明瞭だった．KE の安定期は，渦活動が弱く亜表層の成層が弱

まることで混合層が発達し，SST が低くなる傾向があったほか，KE の変動の

影響が，サブダクションや黒潮再循環を介して沖縄の東にも及んでいることが

示唆された．さらに，2000 年頃以降は SST の低下傾向が顕著だった．これには，

アリューシャン低気圧（AL）の弱化傾向に伴う風応力変動が関係している可能

性があり，特に 2000 年代半ば以降の AL の弱化には熱帯からのテレコネクショ

ンが影響していた．
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1．はしがき

　日本の平均気温や周辺海域の海面水温（SST）の

経年変動には，地球温暖化による長期的な上昇傾向

に加え，数年から数十年規模の自然変動が重なって

現れている（気象庁，2018）．海洋は大気に比べ熱

容量がはるかに大きく，気温の変化を緩和すること

に加え，力学的な応答が異なる大気と海洋の間で複

雑な相互作用が生じることから，地球温暖化の監視

や予測を正確に行う上で，海洋の長い周期の自然変

動の実態を理解することは重要である．なかでも，

北太平洋，ユーラシア大陸，熱帯海洋からの影響が

交錯する日本周辺海域の SST は，様々な時間スケ

ールで変動しており，その要因を理解するためには

大気と海洋の幅広い時空間の変動を総合的に解析す

る必要がある．

　ユーラシア大陸から吹き出す北西寄りの季節風は

大量の潜熱放出（Kwon et al., 2010 など）を通じて

海面を強く冷却する．このシベリア高気圧を中心と

する東アジアの冬季モンスーンには十年規模の変動

が存在し，1980 年代末を境に弱まったことが指摘

されている（Nakamura et al., 2002）．その影響で，

強モンスーン期である 1970 年代から 1980 年中頃

にかけては本州南方海域の冬季 SST と冬季モンス

ーンが強い相関関係を有したのに対し，弱モンスー
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ン期である 1980 年代末から 2000 年代初め頃にか

けてはその関係性が不明瞭となったことが報告され

ている（Pak et al., 2014）．吉田ら（2020）は，日

本近海の年平均の SST 長期変動に関する EOF 解析

を行い，その卓越モードは冬の第一モードに対応し，

東アジア冬季モンスーンによって消長することを示

している．このモードの振幅は東シナ海や日本海南

部で大きく，1990 年代以降，モンスーンの影響が

弱まっていることから，本州南方海域の SST 変動

には，海洋内部の変動など，大気場の直接の影響以

外の要因が相対的に大きくなる可能性を指摘してい

る．

　また，北太平洋の海盆規模の気候変動としてアリ

ューシャン低気圧（AL）の影響も興味深い．AL に

は 2 種類の主要な変動パターンが卓越し（Sugimoto 

and Hanawa, 2009），一つはその強弱（テレコネク

ションパターンの一つである太平洋 - 北米（PNA）

パターンと関連），もう一方は中心位置の南北変

動（西太平洋（WP）パターンと関連）として現れ

る．これらの変動は，太平洋十年規模振動（PDO; 

Mantua et al., 1997）や北太平洋ジャイヤ振動

（NPGO; Di Lorenzo et al., 2008; Chhak et al., 2009）

といった太平洋の十年規模の海洋変動とも密接に

関係している（Ishi and Hanawa, 2005; Di Lorenzo 

et al., 2008; Sugimoto and Hanawa, 2009 など）．AL

の十年規模変動に伴う海面風応力の変動は，傾圧ロ

スビー波を強制して太平洋西部での海洋の変動を

もたらすため（Qiu and Chen, 2005; Ceballos et al., 

2009; Sugimoto and Hanawa, 2009 など），日本周辺

海域の SST にも間接的に影響が及んでいる可能性

が考えられる．

　例えば，Sugimoto and Kako（2016）は，黒潮続

流（KE）南側の海域における混合層水温（MLT）

の十年規模変動は，太平洋中部での風応力変動によ

って励起された傾圧ロスビーが寄与したことを示し

た．傾圧ロスビー波によって水温躍層が深まると，

亜表層の成層が弱まるため，エントレインメント効

果が強まり，MLT が低下する（逆に水温躍層が浅

くなると MLT は上昇）．また，傾圧ロスビー波に

よって KE 流路の安定性も十年規模で変動すること

が知られている（Qiu and Chen, 2005）．Sugimoto 

and Kako（2016）は，KE 流路が不安定になると渦

活動が活発となるため，亜寒帯起源の高渦位（ポテ

ンシャル渦度 ; PV）の水が流入しやすくなり，亜

表層の成層が強まることで，MLT が上昇する効果

も指摘している（逆に KE 流路の安定期には MLT

は低下）．

　一方，黒潮再循環系の内部に位置する本州南方海

域の SST が太平洋中部の風応力の十年規模変動に

対応して，どのように変動するかは十分理解されて

いない．この領域は KE 南側の海域に比べると相対

的に渦活動が弱く，亜表層内には低 PV で特徴づけ

られる亜熱帯モード水（STMW）が分布するなど，

KE 南側とは物理的な環境が異なるため，SST 変動

のメカニズムも異なると考えられる．STMW の形

成量は KE 流路の変動に対応して十年規模で変動し

ており（Qiu and Chen, 2006），これが本州南方海

域の SST に何らかの影響を及ぼしている可能性が

ある．

　さらに熱帯域の海洋変動もテレコネクションを

通じて中緯度帯の SST に影響を及ぼしうる．特

に，エルニーニョ・ラニーニャ現象は PNA テ

レコネクションパターンの励起を通じて（Horel 

and Wallace, 1981），AL の経年変動に影響を及ぼ

す．2000 年頃以降のいわゆる「温暖化の停滞期」

（Trenberth, 2015）には，熱帯域では太平洋東部で

SST が低下し，ラニーニャ的な分布が卓越したた

め（Kosaka and Xie, 2013），それに対する応答が

中緯度にも現れている可能性がある．実際，Urabe 

and Maeda（2014）はこの時期の日本の寒候期の気

温の低下傾向，暖候期の上昇傾向により年較差が拡

大をしたことを示し，ラニーニャ的な SST 分布と

の関連を指摘している．

　本研究では，北太平洋の海盆規模の気候変動の影

響を様々な時間スケールで受けることが予想される

本州南方海域の冬季の SST 変動を対象として，冬

季モンスーンによる潜熱放出及び AL の変動に対す

る太平洋西部での海洋力学的な応答との関係を調べ

ることを目的とした．特に，時間スケールや時期

によって，どのプロセスが卓越するかを注目する．
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AL の変動については「温暖化の停滞期」における

熱帯海洋の影響も考慮する．まず，次章で解析に用

いた海面水温データ，長期再解析データ等の内容を

記述する．第 3 章で本州南方海域の冬季の SST の

変動の特徴を概観し，冬季モンスーンと 1980 年代

末までの SST の経年変動について述べた後，第 4

章では AL の変動と 1980 年代末以降の SST の十年

規模変動との関係，第 5 章では AL の二十年程度の

時間スケールの変動と 2000 年頃以降の SST の低下

傾向の関係について，AL に対する熱帯海洋の影響

にも着目して述べる．最後にまとめを行う．

　

　2．使用データ

　日本周辺の SST の長期時系列として，高槻ほ

か（2007）による海域別の月平均データを用い

る．日本近海の細かい空間スケールの変動を抽出

するため，COBE-SST（Ishii et al., 2005）に加え，

ICOADS（Woodruff et al., 2011）や神戸コレクショ

ン（Manabe, 1999）等の歴史的データ及び WMO/

GTS で収集した海上気象通報を利用している．変

動特性に応じてクラスター解析により海域が区分さ

れており，本研究では，本州南方として海域 M（関

東の南），N（四国・東海沖），O（沖縄の東）に加え，

比較のため，本州東方として海域 J（釧路沖），K（三

陸沖）と両者の境界にあたる海域 L（関東の東）の

データを利用する（第 1 図地図）．

　北太平洋規模の大気・海洋の長期変動との関係を

把握するため，海面水温として COBE-SST（水平

解像度 1 度 ; Ishii et al., 2005），大気循環場や海面

熱フラックス，風応力データとして JRA-55（水平

解像度 1.25 度 ; Kobayashi et al., 2015），そのほか，

Ishii and Kimoto（2009）による水深 700m まで

の水温・塩分の客観解析データ（水平解像度 1.25

度），AVISO ウェブサイトから提供されている海面

高度偏差（SSHA）データ（水平解像度 0.25 度），

NOAA/CPC ウェブサイトから提供されている外

向き長波放射量データ（OLR; 水平解像度 2.5 度 ; 

Liebmann and Smith, 1996）を利用した．いずれも

月平均値を解析したが，SSHA は日別データも一部

利用した．なお，海面熱フラックスデータは JRA-

55 のほか NCEP 再解析（Kalnay et al., 1996）も用

いたが，結果に大きな違いはなかったため，本文中

では JRA-55 の結果のみを示す．

　海洋の十年規模変動の指標として，PDO, NPGO

指数を用いる．これらは，北太平洋北緯 20 度以北

の SST に経験的直交関数（EOF）解析を行って得

られた第 1，2 主成分の空間パターンに投影した値

である．また，北太平洋の大気変動の指標として，

Wallace and Gutzler（1981）に基づく PNA 及び

WP パターン指数を用いる．冬季モンスーンの強さ

の指標として，イルクーツクと根室の冬の海面気圧

の差で表されるモンスーン指数（MOI; Hanawa et 

al., 1988）を用いる．

　解析の対象とした期間は 1959 ～ 2015 年（SSHA

は 1994年から）の 57年間である．一部のデータは，

平年値（1981 ～ 2010 年の 30 年平均）からの偏差

で表示する．

　

　3．SST 変動の特徴と冬季モンスーンとの関係

　本章では，はじめに本州南方海域の冬の SST 変

動の特徴を概観する．比較のため，本州東方海域や

夏の変動との違いにも言及する．また，変動の要因

として，冬季モンスーンとの関係性について述べる．

　第 1 図は現場観測データを元に作成した本州東

方・南方海域における SST（高槻ほか，2007）の

冬季と夏季の時系列である．本州東方海域（第 1 図

a, c; 両者の境界にあたる海域 L（関東の東）の時系

列も表示）では長期的な上昇トレンドは不明瞭であ

る一方，南方海域（第 1 図 b, d）では 1970 年代以降，

上昇傾向が明瞭となっている．ただし，南方海域の

冬季は 2000 年頃のピークを境に横ばいか低下傾向

となっており，数十年規模の変動の存在が示唆され

る．これとは逆に，東方海域では同時期の夏季に

大きく上昇している．Urabe and Maeda（2014）は

2000 年頃以降の日本の気温の年較差が拡大したこ

とを指摘したが，SST については夏の上昇傾向が

本州東方，冬の低下傾向が本州南方でみられること

は興味深い．南方海域の冬季には 1980 年代末から

は十年規模の変動も明瞭に現れており，1990 年頃，

2000 年頃，2000 年代後半に高く，1990 年代半ば，
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2000 年代半ば，2010 年代半ばに低い位相となって

いる（第 1 図 b）．この 1980 年代末以降の南方海域

の十年規模変動は，Sugimoto and Kako（2016）に

よる KE 南側の冬季 MLT（SST と等価）の変動と

よく一致している（彼らの Fig. 10）．このように

本州南方海域は東方海域と変動の様相が大きく異

なることがわかった．本研究では，本州南方海域

の SST の①年々の変動に加え（本章），② 1980 年

代末以降明瞭となる十年規模の変動（第 4 章），③

2000 年頃以降の低下トレンド（第 5 章）に着目し，

その要因を考察していく．

　はじめに，SST の経年変動をもたらす要因を明

らかにするため，SST と大気循環場との関係を調

べた．本州南方として海域 O（沖縄の東 ; 第 1 図地

図参照），比較のため，本州東方として海域 K（三

陸沖）の SST（1 ～ 3 月）に対する北太平洋の海面

気圧（SLP; 前年 12 ～ 2 月）や SST（1 ～ 3 月）の

回帰係数を第 2 図に示す．

　本州南方 SST に対する SLP の回帰係数分布

（第 2 図 b）は AL の平年（等値線）の位置の北に

負，南に正の双極子的な変動パターンが現れてお

り，AL の南北変動を表している（Sugimoto and 

Hanawa, 2009）．また，SST（第 2 図 d）はユーラ

シア大陸沿岸から太平洋中部にかけての 30° N 帯

で正偏差，その周囲が負偏差となっており，NPGO

に近いパターンとなった．実際，本州南方海域（海

域 M, N, O）の SST は WP 指数（AL の南北変動と

関係．北側の極が正，南側の極が負となるときを正

とする）や NPGO 指数と有意な相関を示す（Davis

（1976）による有効自由度で評価，第 1 表）．

　一方，本州東方海域について，SLP（第 2 図 a）

は AL の中心付近で大きな振幅となっており，AL

の強弱あるいは PNA パターン（第 1 表の海域 J, K）

を表している．SST（第 2 図 c）は三陸沖から太平

洋中部にかけての 40° N 帯で正偏差，その周囲が

負偏差となっており，負の PDO に対応する（第 1

表）．なお，PDO 指数は 1970 年代末に負から正に

転じ，その後 2000 年代前半まではおおむね正で推

移しており（第 3 図），2000 年頃まで本州東方海域

の冬季の SST の上昇トレンドが不明瞭だったこと

（第 1 図 a）とは整合的である．このように，本州

南方では WP や NPGO，東方では PNA や PDO と，

第 1 図　（a, c）本州東方（地図上の海域 J（釧路沖 ; 赤），K（三陸沖 ; 黒），L（関東の東 ; 青））および（b, d）
本州南方（海域 M（関東の南 ; 赤），N（四国・東海沖 ; 青），O（沖縄の東 ; 黒））の（a, b）冬季（1 ～ 3 月），（c, 
d）夏季（7 ～ 9 月）SST の 5 年移動平均

　黒細線は（a, c）海域 K（三陸沖）および（b, d）海域 O（沖縄の東）における経年変化（移動平均なし）．

1981 ～ 2010 年平均からの偏差を同期間の標準偏差で規格化して表示．
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第 2 図　（a, c）海域 K（三陸沖）および（b, d）海域 O（沖縄の東）の冬季（1 ～ 3 月）SST に対する（a, b）SLP（前

年 12 ～ 2 月），（c, d）SST（1 ～ 3 月）の回帰係数分布

　統計期間は 1959～ 2015年．点は有意水準 5%で有意な領域，（a, b）の等値線はSLP平年値．海域K, Oの位置を（a, 
b）に示す．

J 釧路沖 -0.31 * 0.05 0.07 -0.27 *
K 三陸沖 -0.51 *** -0.16 -0.18 -0.40 ***
L 関東の東 -0.47 *** -0.56 ** -0.48 *** -0.31 **
M 関東の南 0.03 -0.55 *** -0.58 *** -0.04
N 四国・東海沖 -0.07 -0.52 *** -0.50 *** -0.08
O 沖縄の東 0.04 -0.47 *** -0.48 *** 0.02

PDO NPGO WP PNA海域

第 1 表　各海域の冬季（1 ～ 3 月）SST と各種指数との相関係数

　統計期間は 1959 ～ 2015 年．各海域の位置は第 1 図の地図を参照．PDO，NPGO 指数は 1 ～ 3 月平均，WP，
PNA 指数は前年 12 ～ 2 月平均した値．***，**，* は有意水準 1，5，10% で有意であることを示す（Davis（1976）
による有効自由度で評価）．

第 3 図　PDO 指数（1 ～ 3 月 ; 黒線）および本州南方 SST 平年偏差（1 ～ 3 月 ; 赤線）の 5 年移動平均時系列

　SST は海域 M, N, O の平均で長期トレンドを除去し，1981 ～ 2010 年の標準偏差で規格化して表示．
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それぞれ異なる大気・海洋変動との統計関係が示さ

れた．なお，両海域の境界となる海域 L（関東の東）

は両方の指数と有意な相関が見られる（第 1 表）．

　改めて第 2 図 b を見ると，南側の回帰 SLP の正

の極の等値線は本州上を北西 - 南東方向に走って

おり，本州南方の冬季 SST の変動に対する北西季

節風の影響が示唆される．そこで，大陸から流れ

込む寒気の強さの指標として対流圏下層（925hPa; 

850hPa や 1000hPa でも傾向は同様）の水平温度移

流（前年 12 ～ 2 月）と SST（1 ～ 3 月）の格子点

ごとの相関係数を算出すると（第 4 図 a），本州南

方では正相関，つまり寒気が強い年に SST が低く

なる傾向を示している．また，水平温度移流の代わ

りに冬季モンスーン自体の強さの指標である MOI

や寒気による海面冷却の強さの指標として海面熱フ

ラックスを用いても本州南方では有意な相関関係を

確認できる（図略）．一方，本州東方は弱い負相関

で，この海域では逆に SST が海面熱フラックス変

動の駆動要因であることを示唆している（Park et 

al., 2012）．

　ただし，モンスーンや寒気移流の強弱と SST の

関係性は長期的に変動しており，ウィンドウ 15 年

の移動相関係数を算出すると（第 4 図 b），1980 年

代までは有意な相関があったが，それ以降は急落し

ている．これは Nakamura et al.（2002）で指摘さ

れた 1980 年代末以降の冬季モンスーンの弱化に対

応しているとみられる．Pak et al.（2014）は北西

太平洋の SST と冬季モンスーンの相関関係が 1988

年のレジームシフトまでは広く見られていたのに対

し，それ以降は東シナ海の一部の領域に狭まったこ

とを指摘しており，本研究でも同様の結果が得られ

た．強モンスーン期は，季節風の経年変動が本州

南方を含む北西太平洋の広い範囲に影響を及ぼし，

SST 変動の主たる要因であったのに対し，弱モンス

ーン期になると，その影響が本州南方まで及びにく

くなり，SST変動との関係が弱まったと考えられる．

1980 年代末以降は，第 1 図 b でみたように SST の

十年規模変動が卓越する時期にあたる．そこで次章

で，この時期の SST の十年規模変動の要因につい

て述べる．

第 4 図　（a）SST（1 ～ 3 月）と 925hPa 水平温度移流（前年 12 ～ 2 月）の格子点ごとの相関係数（統計期間：

1959 ～ 2015 年），（b）本州南方海域の SST と 925hPa 水平温度移流（黒線），モンスーン指数（赤線）および海面

熱フラックス（前年 12 月～ 2 月平均 ; 青線 ; 下向きを正とする）との 15 年移動相関係数

（a）の点は有意水準 5%で有意な領域．（b）の SSTは海域M, N, Oの平均（（a）の黒枠），水平温度移流と海面熱フラッ

クスは 131-143° E, 26-34° N の領域平均，モンスーン指数は前年 12 月～ 2 月平均のイルクーツクと根室の気圧差．

（b）の細点線は上から有意水準 1, 5, 10% で有意となる相関係数を示す．（b）のそれぞれの値は 15 年間の最初の年

にプロットしている．SST とモンスーン指数の相関係数は -1 倍して表示．
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　4．1980 年代末以降の十年規模変動と AL 変動の

関係

　4.1 海洋表層と SST

　本章では，1980 年代末以降に明瞭となった本州

南方海域の冬季 SST の十年規模変動の要因を考察

する．前章で述べたように，1980 年末以降は冬季

モンスーンと SST の関係性が弱まった時期にあた

り，海洋内部の変動が寄与した可能性がある．そこ

で本章では，海洋表層と SST の関係を調べる．

　まずは SST 変動と密接に関係していると考えら

れる混合層の変動の様子をみてみる．第 5 図 a, b

の上段は，本州南方の海域 M（関東の南）と O（沖

縄の東）の冬季の SST（折れ線）と混合層深度（MLD; 

棒グラフ）の経年変動（SSTは 3年移動平均）である．

MLD は 10db 面からポテンシャル密度が 0.125 σ

θ大きくなる深さとして定義し，Ishii and Kimoto

（2009）の客観解析値から算出した．この海域の冬

季 MLD は平年でおよそ 100 ～ 200m である．これ

をみると，MLD にも 1990 年代の半ばから十年規

模変動がみられ，MLD が深いとき SST が低い傾向

がある．海域 M（第 5 図 a）では十年規模変動が非

常に明瞭であるのに対し，海域 O（第 5 図 b）では

2000 年代は変動がやや不明瞭である．なお，1980

年代末から 1990 年代はじめ頃は SST と MLD の対

応は両海域ともあまりよくない．この点については，

今後 Ishii and Kimoto（2009）の客観解析値とは別

に現場観測データセット等もあわせて評価する必要

がある．

第 5 図　（a）海域 M（関東の南），（b）海域 O（沖縄の東）における（上段）MLD（1 ～ 3 月平均 ; 棒グラフ ; 左軸）

と SST（1 ～ 3 月平均 ; 3 年移動平均 ; 折れ線グラフ ; 右軸），（中段）EKE（前年 4 月～ 3 月平均 ; 棒グラフ ; 左軸）

と KE 指数（前年 4 月～ 3 月平均 ; 折れ線グラフ ; 右軸 ; （a）のみ），（下段）PV の鉛直分布（3 か月移動平均）の

時間変動

すべて平年からの偏差で表示．下段の白線は MLD，緑線（（b）のみ）は PV=2.0 × 10-10s-1m-1 の等値線．
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　MLD の十年規模変動の要因を考察するため，第

5 図 a, b の各下段に混合層の発達に影響を及ぼす成

層の強さの指標として，ポテンシャル渦度（PV）

の深度 - 時間断面を示している．PV は以下で定義

し（Talley, 1988），

する．前述したとおり，2000 年代の海域 O では，

SST や MLD の十年規模変動が明瞭ではなかった

が，これは PV の十年規模変動が不明瞭だったこ

とが関係していると考えられる．100 ～ 300m 平均

PV と MLD の相関係数の分布でみると（第 6 図），

海域 O は有意ではないが負相関域となっている．

　海域 N（四国・東海沖）については，海域 M と同様，

1980 年代末以降，SST の十年規模変動が明瞭だっ

た一方（第 1 図 b），MLD や海洋内部の PV の十年

規模変動は不明瞭であった（図略）．第 6 図でも海

域 N では PV と MLD の相関関係はみられず，海域

M や O の SST 変動とは原因が異なるのかもしれな

い．次節では海域 M と O の PV の十年規模変動の

要因について考察する．

　4.2 黒潮続流との関係

　第 3 章でも述べたように，本州南方海域で 1980

年代末以降にみられる SST の十年規模変動は，KE

南側海域における冬季 MLT の変動とよく対応して

いる（Sugimoto and Kako, 2016）．彼らは，太平洋

中部から伝播してきた傾圧ロスビー波や KE 流路の

安定度の変動に伴うメソスケール渦活動の十年規模

変動が，亜表層の成層強度の変動を通じて，KE 南

側の MLD の十年規模変動をもたらし，MLD 変動

に伴うエントレインメント効果が MLT の変動に寄

与していることを示した．

　彼らの結果を踏まえ，KE 変動が本州南方海域の

表層の成層構造や SST の変動にも影響を及ぼして

いるか考察する．第 5 図 a の中段に，KE 流路の安

定度の簡易的な指標として，Qiu et al.（2014）で

定義される KE 指数（折れ線グラフ ; KE 域の領域

平均 SSHA，ただし領域は原著論文より上流側の

140-155° E, 31-36° N とした）を示す．これをみ

ると，値が小さい，つまり KE 流路が不安定な時期

に，PV が大きく，MLD は浅く，SST が高くなる

傾向がある．なお，1990 年代後半の不安定期につ

いて，KE 指数のピークの時期が他の要素に比べ数

年早いが，Seo et al.（2014）が見積った KE の流

路長の経年変動と比べると（彼らの Fig. 4），1990

年後半の SST が高い時期と流路の長い時期（KE 不

第 6 図　MLD と表層 100 ～ 300m 平均 PV との格子点

ごとの相関係数

統計期間は 1990 ～ 2015 年．MLD は 1 ～ 3 月平均，

PV は前年 7 ～ 12 月平均．点は有意水準 5% で有意な

領域．海域 M, N, O の位置を黒枠で示す．

Ishii and Kimoto（2009）の客観解析値から算出し

ている．ここで，ρは密度，fはコリオリパラメータ，

σθはポテンシャル密度，z は深度である．PV は

安定度と惑星渦度の積のため，値が大きいほど，成

層が強いことを示す．海域 M（関東の東 ; 第 5 図 a）

では，およそ 100 ～ 400m 深で 1990 年代半ばから

十年規模の変動が非常に明瞭で，概ねおおむね PV

が小さい（大きい），つまり成層が弱い（強い）時

期に MLD が深い（浅い）傾向がみられる．水深

100 ～ 300m で平均した PV と MLD の相関係数の

分布でみても，海域Mは広く負相関である（第6図）．

　海域 O（沖縄の東 ; 第 5 図 b）でも，海域 M ほ

ど明瞭でないものの，100 ～ 400m 付近で十年規模

の変動がみられる．具体的には，1990 年代半ば頃

や 2010 年代半ばの負の PV 偏差，1990 年代末頃

の正の PV 偏差の位相と MLD の正偏差，負偏差傾

向がそれぞれ対応している．2000 年代は不明瞭で

あるものの，2002 ～ 2005 年頃は負偏差，2007 ～

2011 年頃は正偏差の位相もみられ，前者は弱い正

の MLD 偏差，後者は弱い負の MLD 偏差と対応

（1）
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安定期）との対応はむしろよい．また，第 5 図 a, b

の各中段には，海域 M と O における渦運動エネル

ギー（EKE）の経年変化も示している（棒グラフ）．

ここで EKE は 5 日平均 SSHA（h’）にカットオ

フ周期 300 日のハイパスフィルターを施した上で，

下式から算出する．

がっており，KE の変動に伴う PV の変動がサブダ

クション（混合層の海水が等密度面に沿って海洋内

部へ沈み込む動き）および及び黒潮再循環によって

南西へ移流したことが，海域 O での PV の十年規

模変動をもたらした可能性が考えられる．本州南

方海域の亜表層には低 PV の水塊である STMW が

分布する．STMW は KE 南側で生成されるが，そ

の生成量は KE の変動に対応して十年規模変動し

ており，KE の不安定期（安定期）は生成量が少

なく（多く）なることが指摘されている（Qiu and 

Chen, 2006）．実際，PV の負偏差の位相が明瞭だ

った 1993 ～ 1996 年や 2011 ～ 2015 年における

25.2 ～ 25.3 σθ面（本州南方海域の亜表層に対応）

の平均の PV 分布（第 7 図 a, c）をみると，PV の

等値線（STMW の目安として PV=2.0 × 10-10s-1m-1

を太線で示す）が KE 南側から本州南方海域に伸

びるように分布し，海域 O（黒枠）は広く負偏差

となっている．なお，海域 O で PV 負偏差が不明

瞭だった 2002 ～ 2005 年（第 7 図 b）は，KE 南側

の海域から南にかけて PV 負偏差域が広がり，西へ

の広がりが明瞭でなかったようである．この時期

の海面熱フラックスや風応力には大きな違いはな

く，本研究ではその理由を特定するには至らなかっ

g は重力加速度，f はコリオリパラメータである．

これをみると，海域 M（関東の南）では，渦活動

の強い時期に PV が大きく，SST が高くなっている．

Qiu and Chen（2006）および及び Sugimoto and 

Kako（2016）が示したように，KE が不安定のとき，

渦活動が強まることで，高 PV の亜寒帯系の冷水渦

が流入し，成層の安定度が強まって混合層の発達を

弱めたことが，SST の十年規模変動の原因となっ

たと考えられる．

　一方，海域 O（沖縄の東）では EKE の十年規模

変動は明瞭でなく，KE の十年規模変動に伴って変

動した渦活動が海域 O に直接影響する可能性は少

ないとみられる．第 6 図をみると，亜表層の PV と

MLD の負相関域が KE 南側から海域 O にかけて広

（2）

第 7 図　（a）1993 年 7 月～ 1997 年 6 月，（b）2002 年 7 月～ 2006 年 6 月，（c）2011 年 7 月～ 2015 年 6 月で平均

した 25.2 ～ 25.3 σθ面で平均した PV 分布

単位は 10-10s-1m-1．等値線は PV（太線は 2.0 × 10-10s-1m-1 の等値線），陰影は平年からの PV 偏差．海域 O の位置

を黒枠で示す。
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第 8 図　（a）32 ～ 36° N，（b）27 ～ 30° N 平均 SSHA（60 か月移動平均）の緯度 - 時間断面

黄色線（黒線）で正（負）の WSC 偏差を 0.8 × 10-8N/m3 ごとに表示．SSHA は長期間の上昇傾向を除去するため，

全球平均からの偏差で表示．

た．第 5 図 b 下段からも，STMW（緑線）が十年

規模で変動していることがわかる．PV が負偏差の

時期は，STMW が厚く分布しており，その上端と

冬の混合層の下端（MLD を白線で示す）の位置は

近い．つまり，海域 O に移流してきた STMW が，

混合層付近の成層の強さの変動を通じて，混合層の

発達をコントロールしている可能性がある．

　なお，サブダクションの強弱には，季節風の吹き

出し伴う海面での冷却も大きく影響するが（Suga 

and Hanawa, 1995 など），第 3 章で述べたように，

1980 年代後半以降，日本付近では，海面熱フラッ

クスを通じた大気側の影響は弱かった．Qiu and 

Chen（2006）も，1993 年以降，STMW の十年規

模変動には，大気の影響より KE の変動に伴う海洋

内部の変動の影響が大きかったことを指摘してい

る．

　さて，KE の十年規模変動は，太平洋中部での風

応力の変動に対する傾圧ロスビー波を介した応答と

して理解されており，その風応力変動は PDO との

関連が指摘されている（Qiu, 2003 など）．実際 KE

流路付近の 32 ～ 36° N で平均した SSHA の時間

- 経度断面図をみると（第 8 図 a），太平洋中部から

西部にかけて十年程度の時間スケールで傾圧ロスビ

ー波とみられる正偏差と負偏差の位相が交互に西進

していることがわかる．等値線で表される風応力カ

ール（WSC）偏差も太平洋中部では十年規模での

変動が明瞭で，正（負）の WSC 偏差（黄色線（黒線））

のときは，負（正）の SSHA を励起し，それが傾

圧ロスビー波の波源となっているとみられる．これ

らの特徴は既に多くの研究で指摘されてきたとおり

である（例えば Sugimoto and Kako, 2016の Fig. 8）．

また，Qiu et al.（2007）によると，風応力変動と

PDO は密接に関係しており，傾圧ロスビー波が数

年かかって太平洋西部に伝播することに対応して，

PDO の変動は KE 変動に 4 年先行した場合に相関

関係が最も大きかった．そこで PDO 指数と本州南
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方 SST を比較してみると（第 3 図），1980 年代末

以降，PDO 指数の変動に数年遅れて SST が変動し

ている様子が明瞭である．具体的には，PDO の極

大値が 1980 年代半ば，1990 年代半ば，2000 年代

半ば，極小値が 1990 年代初め，2000 年頃，2010

年頃に現れているが，対応して SST の極大が 1990

年頃，2000 年頃，2000 年代後半，極小が 1990 年

代半ば，2000 年代半ば，2010 年代半ばに見られる．

1988 年以降のデータで PDO 指数と SST（海域 M, 

N, O の平均）のラグ相関係数を算出すると（第 2

表 ; いずれも 5 年移動平均値から算出），PDO 指数

が SST に数年先行すると大きな値となり，ラグ 4

年のときに最も大きい値となった．

b でみられた SST の低下傾向が広い範囲で現れて

いることが確認できる．Liao（2015）もほぼ同じ

年代で沿岸域の SST トレンドを算出し，中国東岸

や本州南岸では低下トレンドがあったことを報告し

ている．Urabe and Maeda（2014）も日本の寒候期

の気温が 1990 年代末以降に低下トレンドにあるこ

とを指摘している．彼らは，「温暖化の停滞期」に

おける太平洋熱帯域のラニーニャ的な SST 分布に

対する応答として，日本の上空に寒気が流れ込みや

すいテレコネクションパターンが現れたことを原因

として挙げている．そこで第 3 章で用いた対流圏下

層の水平温度移流のトレンドを同期間で計算したが

（第 9 図 b），本州南方海域で寒気の流れ込みが有意

に強まる傾向はみられなかった．海面熱フラックス

にも傾向はみられず（図略），本州南方海域の SST

の低下傾向には海洋内部の変動が寄与している可能

性がある．

　次に，表層 700m の貯熱量（OHC）と SSHA の

同期間のトレンドを算出すると（第 9 図 c, d），い

ずれも本州南方海域から日付変更線付近にかけて低

下傾向が現れている．第 9 図 e は本州南方海域の

SST（海域 M, N, O の平均）と OHC，SSHA の時

系列である．SST には前章でみた十年規模変動と

して 2000 年代半ばの低下，2000 年代後半の上昇

がみられるが，長期的には 2000 年頃のピークを境

に低下傾向がみられる．OHC，SSHA は十年規模

の変動は明瞭ではなく，2000 年頃から低下傾向が

明瞭である．すなわち SST や OHC，SSHA には，

領域や時期をほぼ同じくして低下トレンドが現れて

いることがわかる．そこで SST の低下トレンドを

考察する前に，OHC や SSHA の低下傾向をもたら

す要因を調べる．

　第 8 図 b は 27 ～ 30° N で平均した SSHA の経

度 - 時間断面図である（OHC にも SSHA ほど明瞭

ではないものの同様の傾向がみられる（図略））．こ

の緯度帯は東西に広く OHC や SSHA の低下トレン

ドがみられ（第 9 図 c, d），第 8 図 a（KE 流路にあ

たる 32 ～ 36° N）よりは南側にあたる．これをみ

ると，同図 a と同様に太平洋西部に向けて東から傾

圧ロスビー波とみられる位相の伝播がみられるが，

ラグ（年） 相関係数
5 0.70
4 0.92
3 0.85
2 0.60
1 0.28
0 -0.08
-1 -0.42
-2 -0.53
-3 -0.48

第 2 表　本州南方海域 SST と PDO 指数のラグ相関

統計期間は 1988 ～ 2015 年．5 年移動平均を施した

上で計算．正のラグ（単位：年）は PDO 指数が先行．

SST は海域 M, N, O の平均．

　5．2000 年頃以降の低下傾向

　第 1 図 b でみたように，本州南方海域の冬の

SST には，1980 年代末以降の十年規模の変動に加

え，2000 年頃以降の低下トレンドも確認すること

ができる．本章では，この SST の低下トレンドの

要因を考察する．

　まず第 9 図 a に 1999 年以降の冬の SST のトレン

ドの分布を示す．これを見ると，東西には東シナ海

から日付変更線付近にかけて，南北には 20 ～ 35°

N 帯で SST の低下トレンドが現れており，第 1 図
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同図 a に比べて，日付変更線の西側ではより長い時

間スケールの変動が卓越し，全般に 1990 年代末か

ら 2006 年ごろにかけては正位相，それ以降は負位

相の伝播している．正位相については，本州南方海

域に 2000 年頃に到達するシグナルが明瞭で，高温

のピーク時期に対応する．また，負位相について

は，2012 年頃以降に到達する位相の振幅が大きく，

このような SSHA の長期変化が 2000 年頃からの

SSHA や OHC の低下トレンドに対応していると考

えられる．

　風応力については，1990 年代半ばから 2000 年

代初めにかけて太平洋中・東部で負の WSC 偏差（黒

線）がみられ，これによって励起された正の SSHA

を伴う傾圧ロスビー波が 1990 年末から 2000 年代

前半にかけて太平洋西部に到達した．さらに，2000

年代中頃は太平洋西部で負の WSC がみられ，正の

SSHA を強めたとみられる．一方，太平洋中部では，

2000 年代後半以降，正の WSC 偏差（黄色線）が

卓越し，負のSSHAを伴う傾圧ロスビー波を励起し，

2008 年頃以降に太平洋西部に到達した．太平洋中

第 9 図　（a）1 ～ 3 月平均 SST，（b）前年 12 ～ 2 月平均 925hPa 水平温度移流，（c）前年 7 ～ 6 月平均 OHC（0
～ 700m）および（d）前年 7 ～ 6 月平均 SSHA の 1999 ～ 2015 年のトレンド（単位：（a）℃ /10 年，（b）℃ /
日 /10 年，（c）109J/m2/10 年，（d）cm/10 年），（e）本州南方の OHC，SSHA および SST 偏差の 5 年移動平均時

系列

（a  d）の点は有意水準 5% で有意な領域を示す．（e）の OHC と SSHA は 131-143° E, 26-33° N の領域平均（c
の白枠），SST は海域 M（赤）, N（青）, O（緑）の平均．SSHA は全球的な上昇トレンドを除去してから表示

している．海域 M, N, O の位置を（a）に黒枠で示す．
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部の正の WSC 偏差は 2010 年頃から強まっており，

振幅の大きな負の SSHA 偏差が 2012 年頃以降，本

州南方海域に到達した．

　なお，太平洋中部（180 ～ 150° W 付近）の

SSHA には，32 ～ 36° N（同図 a）と同じ位相の

十年規模の変動も明瞭で，2000 年代前半と 2010 年

頃に正偏差，1990 年代半ばと 2000 年代半ばで負

偏差となっており，太平洋中・東部の WSC の変動

と対応している（2010 年頃は太平洋東部での負の

WSC 偏差と対応）．

　さて，太平洋中部を中心に負と正の WSC 偏差が

卓越した 1995 ～ 2004 年と 2005 ～ 2014 年の 10

年平均の SLP と風応力を比較すると（第 10 図），

前者の期間では AL の勢力が強い一方（第 10 図 a），

後者では弱い（第 10 図 c）．北太平洋指数（NPI; 

Trenberth and Hurrell, 1994） や Sugimoto and 

Hanawa（2009）の AL 強度指数（北太平洋におけ

る 12 ～ 2 月平均 SLP の最小格子点値で定義）でみ

ても（第 11 図），1990 年代後半から 2000 年代前

半は AL が強く，2000 年代後半以降は弱い傾向が

みてとれる．これに対応して，AL の南側を流れる

偏西風（第 10 図 b, d の矢印）は，前者の期間で平

年より強く，後者は弱いため，偏西風の軸の南では

前者の期間で負の WSC 偏差，後者で正偏差が卓越

した．Yasuda and Sakurai（2006）は，北太平洋の

第 10 図　（a, b）1995 ～ 2004 年，（c, d）2005 ～ 2014 年平均の冬季（前年 12 ～ 2 月）（a, c）SLP，
（b, d）WSC（単位：10-8N/m3）平年偏差の分布

等値線は実況値（（b, d）は 0 線のみ表示）．（b, d）の矢印は風応力平年偏差ベクトル（単位：N/m2）．

第 11図　アリューシャン低気圧の強度指数（赤 ; 単位：

hPa; 左軸），NPI 指数（黒点線 ; 右軸）の 5 年移動平

均時系列

強度指数は北太平洋における前年 12 ～ 2 月平均

SLP の最小格子点値で定義され，小さいほどアリュー

シャン低気圧の勢力が強いことを表す（Sugimoto and 
Hanawa, 2009）．破線は各指数の平年値を示す．
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冬季 WSC の主成分分析を行っているが，第 10 図

b, d の分布は，彼らの第 1 モードにおおむね対応し

ている．このモードは 20 年程度の時間スケールが

卓越し，本州南方海域のおよそ 30° N 以南の海面

水位の変動と関連しており，今回の結果とよく一致

している．また，同様に北太平洋の冬季 WSC の卓

越モードを抽出した Ishi and Hanawa（2005）の結

果と比べると，今回の結果（第 10 図 b, d）は彼ら

の第 1 モードと対応する．このモードも NPI 指数

と相関がみられるなど，AL の強弱と関連していた．

　2000 年代半ば以降の AL の弱化は，熱帯からの

テレコネクションの影響が及んでいた可能性が高

い．対流活動の指標として，OLR の分布をみると

（第 12 図の等値線），熱帯域では海洋大陸周辺で対

流活発（負偏差）である一方，日付変更線周辺では

不活発（正偏差）とラニーニャ的な傾向を示してい

る．対流圏上層の循環（第 12 図に陰影で 200hPa

流線関数を示す）には太平洋熱帯域から北米にか

けて PNA パターンのような波列が明瞭で，熱帯域

と米国東部で低気圧性，アラスカの南とメキシコ湾

で高気圧性の循環偏差となっている．この波列は熱

帯太平洋中部の対流不活発に対する応答とみられ

（Trenberth et al., 2014），アラスカの南の上空の高

気圧性循環偏差に対応して，この時期の AL は弱か

ったと考えられる．なお，この AL 弱化フェイズは，

2000 年代後半以降の PDO 負位相にも対応している

とみられる（第 3 図）．また，上述の熱帯のラニー

ニャ傾向については，1998 年頃以降の「温暖化の

停滞期」の特徴とも対応するが（Kosaka and Xie, 

2013），「停滞期」とされる期間でも，ラニーニャ

傾向や PNA パターンは 2000 年代半ば以降に特に

卓越したようである（図略）．

　それでは，OHC の変動をもたらす水温躍層の変

動と SST の低下トレンドに関係があるのだろうか．

本州南方海域での躍層の深さは 500m 付近（水温

12℃深度を目安とした場合）で，その変動が表層

に直接影響を与えるとは考えにくい．水温躍層が浅

くなるトレンドは躍層より上部では成層が強まるセ

ンスとなり（第 5 図 b の下段で 400 ～ 500m 付近

の PV が上昇トレンドにあることと対応），水温躍

層付近での鉛直混合はむしろ弱まるはずである．た

だし，第 5 図 b をみると，PV 負偏差の時期は，水

深およそ 400m まで STMW が厚く分布している．

2011 年以降のように，STMW が厚く分布し，かつ

躍層が浅くなれば，躍層下の冷水が亜表層に取り

込まれやすくなることはあるかもしれない．この

ほか，OHC の低下に伴う亜熱帯循環の弱化が間接

的に SST 変動に影響を及ぼしている可能性もある

（Yasuda and Kitamura, 2003）．Wang et al.（2016）

は本研究でも指摘した近年の太平洋中部の正の風応

力偏差傾向と 1993 ～ 2013 年の黒潮の弱化の関連

性を指摘している．SST の低下トレンドの要因に

ついては熱収支解析などを通してさらに解析を深め

る必要がある．

　

　6．まとめ

　本研究では，本州南方の冬季 SST の経年から数

十年規模の変動について，冬季モンスーンに伴う

潜熱放出や AL の変動に対する海洋力学的な応答な

ど，北太平洋の大気・海洋変動との関係を調査した．

　本州南方海域の冬季 SST は，①年々の変動に加

え，② 1980 年代末以降は十年規模の変動が明瞭と

なったほか，③ 2000 年頃以降は低下トレンドも

重なって変動していた．年々の変動（①）につい

て，本州東方の SST と比較したところ，本州東方

の SST は PDO や PNA，南方は NPGO や WP の各

指数と相関が高かった．本州南方 SST と WP パタ

ーンの関係は，冬季モンスーンに伴う北西季節風の

強弱が SST に影響していることを示しており，実

第 12 図　2005 ～ 2014 年平均の冬季（前年 12 ～ 2 月）

200hPa 流線関数平年偏差（単位：106m2/s）
黒線（青点線）は正（負）の OLR 偏差を 3W/m2 ご

とに表示（20° S-20° N のみ）．
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際に MOI や寒気移流，海面熱フラックスと SST の

間には有意な相関がみられた．ただし，冬季モン

スーンと SST の関係性は，弱モンスーン期にあた

る 1980 年末以降は不明瞭となった．これは Pak et 

al.（2014）の結果とも整合的である．

　1980 年代末以降の SST の十年規模変動（②）に

ついては，海洋表層の変動が寄与していたとみら

れる．この時期は，SST に加え，MLD や亜表層の

PV にも十年規模変動が明瞭で，PV が大きい時期

に MLD が浅く，SST が高い傾向があることがわか

った．すなわち，PV で表される亜表層における成

層の強さが，エントレインメントによる混合層の発

達を通じて SST 変動と密接に関連していることが

示唆された．

　亜表層の PV の変動は，KE 流路の十年規模変動

（Qiu and Chen, 2005）とよく対応していた．KE 上

流側に近い海域 M（関東の南）では，KE の安定・

不安定期に対応して，渦活動が不活発・活発にな

っており，亜寒帯起源の高 PV を含む冷水渦が流

れ込んで，成層を強化し，MLD の発達の抑制する

ことで，SST が高くなる傾向が示唆された．これ

は，KE 南側での冬季 MLT の十年規模変動の要因

を調べた Sugimoto and Kako（2016）と整合的であ

る．一方，海域 M の南西側に位置する海域 O（沖

縄の東）では渦活動の十年規模変動は明瞭ではなか

った．一方，PV が低い時期は KE 南側から本州南

方にかけて低 PV 水が亜表層に広く分布する傾向が

みられ，STMW の生成量の十年規模変動（Qiu and 

Chen, 2006）と，その後の黒潮再循環による移流に

よって，海域 O での PV の十年規模変動がもたら

されたことが示唆された．

　KE 流路の十年規模変動は，太平洋中部の十年規

模の風応力変動によって強制された傾圧ロスビー波

が関与している（Qiu and Chen, 2005）．また，太

平洋中部の風応力の十年規模変動は PDO と密接に

関係している（Ishi and Hanawa, 2005 など）．そこ

で本州南方海域の SST と PDO 指数の位相関係を調

べたところ，PDO 指数が SST に数年先行して変動

しており，ラグ 4 年で相関係数が最も大きくなった．

　2000 年頃以降の SST の低下傾向（③）について

は，寒気移流や海面熱フラックスとの関係性はみら

れなかった．これは日本の冬の気温の低下トレンド

を調査した Urabe and Maeda（2014）の指摘とは

異なる．一方，水深 700m までの OHC や SSHA は，

SST と同じ時期にほぼ同じ海域で低下トレンドが

みられた．OHC や SSHA の低下トレンドについて

は，AL の強さの 20 年程度の周期変動に対応して

いるとみられる．AL の長期的な変動として，2000

年頃以降 AL が弱まったため，AL の南側を流れる

偏西風も弱まり，偏西風の軸の南側では正の WSC

偏差が強まった．この WSC 変動によって励起され

た傾圧ロスビー波の西進により，本州南方海域では

水温躍層は浅くなり，OHC や SSHA の低下トレン

ドとして現れたと考えられる．特に 2000 年代半ば

から 2010 年代の弱い AL には，「温暖化の停滞期」

にみられた熱帯のラニーニャ的な SST 分布を起源

としたテレコネクションが寄与している可能性が高

い．

　OHC や SSHA と SST の低下トレンドの関係性

については明らかにできなかった．本州南方期域で

は水温躍層が深く，その変動が SST 変動に直接影

響を与えるとは考えにくいが，同海域は上述の十年

規模変動により，SST が最も低下した 2010 年代の

亜表層は成層が弱い時期にあたり，躍層付近でも鉛

直混合が強く，亜表層内に冷水が取り込まれやすい

場であった可能性がある．また，WSC の正偏差傾

向（つまり時計回りの回転成分が平年より弱い）に

対応した亜熱帯循環の弱化が熱流量の変動を通じ

て，SST に影響を及ぼした可能性もある．これら

について，さらに調査していく必要がある．

　本研究では，本州南方海域の冬季 SST に注目

し，ユーラシア大陸の冬季モンスーン，北太平洋

の AL，熱帯海洋といった様々な要素が，時期や

周期帯によって異なる影響を及ぼしていることが

示された．亜熱帯循環の内部に位置する同海域は，

Sugimoto and Kako（2016）が調査した KE 南側の

海域に比べて渦活動が相対的に弱く，亜表層には低

PV で特徴づけられる STMW が厚く分布するなど，

物理的な環境が異なるため，SST の十年規模変動

の要因も KE 南側とはプロセスが異なることが示唆
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された．また，本州南方海域が位置する緯度帯は偏

西風の軸の南側に位置し，20 年程度の時間スケー

ルの AL の変動に伴って WSC が明瞭に変動するた

め（Sakurai and Yasuda, ; Ishi and Hanawa, 2005），

それに対する力学的な応答が現れやすい海域である

とみられる．今後，これらのプロセスをより詳細に

把握し，SST 変動に対するそれぞれの寄与を，対

応する時間スケールに応じて定量的に評価すること

が重要である．本研究により，日本付近の気候変動

の特徴を把握する上で，北太平洋の海盆規模の大気・

海洋変動の影響を理解することが重要だということ

が改めて示唆された．また，大西洋など他の海盆の

亜熱帯循環系でも同様のプロセスが働いているかも

興味深く，今後のさらなる調査課題である．
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