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１ はじめに 

二酸化炭素に代表される温室効果気体の産業化以降の急激な濃度増加に伴って、『地球温

暖化』が社会問題になっている。そしてこの問題は今後より深刻化し、人間の生活や生態

系・生物多様性に大きな影響を与えることが懸念されている。地球温暖化と一口に言って

も、地球上どこでも同じように暖かくなるわけではない。地球全体をカバーする数値気候

モデルを使った研究では、他の地域に比べて、北極の、それも地表付近の秋から冬にかけ

ての温度上昇が顕著に大きくなることが 1970年代から予測されていた。そして、最近の観

測データから、その予測は基本的に正しかったことが確認された。この特徴は、北極温暖

化増幅と呼ばれる。年単位で見ると二酸化炭素は大気中でよく混合され、その濃度は地球

上で比較的一様に上昇している1。したがって、地球平均に比べて北極の昇温を特に大きく

させるメカニズムがあるはずである。本稿では、この北極温暖化増幅の主に大気メカニズ

ムについて現在の理解を紹介するとともに、今後の課題について議論する。 

 

２ 観測された北極域の温暖化傾向 

北極温暖化増幅を観測データから明確に示すのはそれほど容易ではない。その原因は、

自然変動の大きさに比べて北極の温暖化傾向がわりと最近になって顕著になってきたこと

と、そもそも北極海上の気温データがまばらなことにある。陸上に限れば北緯 60°以北の

定点観測は 20世紀に入ると約100地点、20世紀後半には約400地点になり(Bekryaev et al. 

2010)、比較的信頼のおける評価ができると考えられる。Bekryaev et al. (2010)は、

1875−2008年において、北半球平均では 100年につき 0.79℃の昇温をしたのに対し、北極

域陸上では 1.36℃と約 2 倍の速度で昇温したことを報告した。海洋ブイ観測から地上気温

を議論した報告もあるが、1999 年以前のデータに限られており(Liu et al. 2008, Rignot 

2000)、データの更新が期待される。 

地球全体をカバーする格子点データは、こうした定点観測や船舶から測定された海面水

温、衛星から推定された海面温度を組み合わせて作成される。IPCC第5次評価報告書でも、

3 つの異なるデータセット（HadCRUT4、GISS、MLOST）を基に全球平均気温の推移な

どが評価されたが(IPCC, 2013, Figure 2.20)、北極海の取り扱いはデータセットによって異

なり2、北極温暖化増幅の検証には注意が必要である。図 1 に、2 つの異なるデータセット

1 放射効果は必ずしも一様ではないが、観測される北極温暖化増幅は説明できない。 
2 HadCRUT4では海氷上の気温は欠損、GISSでは近くの陸上気温から外挿、MLOST
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の全球と北緯 60°以北の平均気温変化を示す。この図から、1980年頃以降、全球平均に比

べて北極平均の昇温速度がはるかに大きいことがわかる。なお、北極域では 1930−40 年代

に 20世紀末に匹敵する程の温暖化が起きているが、この原因は明らかになっていない。 

 鉛直分布も含めた気温の変化傾向を見るために、図 2に再解析データにおける最近 33年

間の線形トレンドを示す。冬の北極成層圏を除いて、基本的に対流圏下層で大きな昇温ト

レンドが見られ、海氷減少との関係が指摘されている (Screen and Simmonds 2010, 

Serreze et al. 2009)。夏の北極では、過剰な熱が海洋に吸収され、また雪や海氷の融解に消

費されるために、地表付近の昇温が抑えられている。 

 

 

図 1 年平均地上気温の変化（1951−1980年平均からの差）：(a) 全球平均；(b) 北極

（60−90°N）平均。両グラフの縦軸の目盛りの違いに注意。HadCRUT4と GISSデータに

ついては、それぞれMorice et al. (2012)と Hansen et al. (2010)を参照。 

 

 

 

３ 北極温暖化増幅のメカニズム 

本節では、北極温暖化増幅の大きさを全球平均に対する北極域平均の地上気温変化と定

義して、そのメカニズムについて言及する。気候モデルを用いた温暖化実験では、月平均

より長い時間スケールで見ると、地上気温と地表面温度は熱的結びつきが強いために同じ

ように変化する。そこで、ここでは地表面温度（ ST ）に注目する。地表面でのエネルギー

収支はフラックスを用いて次のように書ける。 

QRRR
LWSWLW




 

ここで、 SWR と LWR はそれぞれ正味吸収される短波放射と長波放射（：上向き、：下

では海氷直下の水温である結氷点の値が挿入されている。 
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向き）であり、 

MGLEHQ   

において、H , E , Lはそれぞれ顕熱（下向き正）、蒸発量、単位蒸発量当たりの気化熱で

ある3。また、G は地中または海洋内部に伝達される熱であり、平衡状態において年平均す

ると陸ではゼロ、海では水平熱輸送の発散に相当する。M は雪氷の融解に使われる潜熱で

ある。 

 

(ア) ステファン・ボルツマンの法則の非線形性 

ある状態を基準とした変化（）は 

QRRR
LWSWLW




 

と書ける。このとき、地表面からの長波放射の射出率を 1と近似すると、ステファン・ボ

ルツマンの法則
4

SLW
TR 


（ ：ステファン・ボルツマン定数）から、

SSLW
TTR 



34

 

 

図 2 1979年 12月−2013年 11月の線形気温上昇傾向（℃/10年）：(a)春，(b)夏，(c)秋，

(d)冬。ERA-interim再解析データ(Dee et al. 2011) を使用。 

3 厳密には降水と地表面の温度差による熱フラックスもあるが、通常無視される。 
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となり、地表面温度の変化は次のように表される(Laîné et al. 2009, Lu and Cai 2009, 

Ohmura 1984) 4。 

 























QRRR

RRRRR
TT

T

LW

C

LW

W

LW

F

LW

C

SW

A

SW

W

SW

F

SW

SS

134  (1) 

ここで、上付き添え字、F , W , A , C , T はそれぞれ、CO2などの外部からの放射強制、

水蒸気、地表アルベド（太陽光反射率）、雲、気温を表す。この式の   134


ST は、同量の過

剰エネルギーフラックスに対して、もともとの地表面温度 ST が小さいほど、すなわち北極

域の方が、エネルギー収支を保つために必要な温度変化 ST が大きくなることを意味する。

たとえば、0℃からの昇温は 25℃からよりも約 30%大きくなる(Ohmura 2012)。これは北

極温暖化増幅が起きるもっとも基本的な理由である。 

 

(イ) 雪氷のフィードバック 

 雪や氷は、裸地や植生あるいは海水面に比べてアルベドが高い。一方で、南極大陸上の

極端に寒い地域などを除いて、温暖化は雪や海氷の融解を促進し、覆われる面積や期間を

縮小させる（降水量が増加する地域もあるが、降水中の降雪の割合は減る傾向になる）。し

たがって、温暖化がアルベドの低下を引き起こし、アルベドの低下が地球の吸収する短波

放射を増加させてさらなる温暖化を引き起こすという正のフィードバックが生じる。これ

は、(1)式で
A

SWR が増えて ST が増加することに相当する。雪氷アルベドフィードバック

と呼ばれるこのメカニズムは、古くから認識されている(Budyko 1969, Robock 1983, 

Sellers 1969)。 

一方で、高緯度の太陽放射は夏に極端に大きいこと、海氷面積の減少は 9 月に顕著なこ

とを考えると、これだけでは、むしろ冬にかけて昇温が大きくなることを説明できない。

実際、Ramanathan et al. (1979)の数値実験では、アルベドフィードバックにより夏に最も

大きな昇温が見られたのに対し、海氷の縮小が大気と海洋の熱交換を促進させる効果を考

慮に入れたManabe and Stouffer (1980)の数値実験では、北極温暖化の季節性が現実的に

再現された。後者では、アルベドの低下により夏季に過剰に海洋に貯留された熱が秋から

冬にかけて開水面を通して放出した。 

 

(ウ) アルベド以外のフィードバック 

 伝統的に「北極温暖化増幅＝雪氷アルベドフィードバック」と説明されることが多いが、

Winton (2006)は複数の気候モデルの温暖化実験結果を解析して、長波放射フィードバック

の総計の方がアルベドフィードバックよりも北極温暖化増幅に対する寄与が大きいことを

4 放射各項の線形性が良く成り立つことは放射伝達計算によって結果的に確認される。 
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示した。これに対して Graversen and Wang (2009)は、アルベドフィードバックを強制的

に無効にした数値実験を行い、アルベドフィードバックが水蒸気と雲の長波放射フィード

バックを誘発して北極温暖化増幅を促進させることを示した。 

一方、アルベドフィードバックを無効化した実験でも、北極温暖化増幅が起きることが

示された(Alexeev 2003, Alexeev et al. 2005, Graversen and Wang 2009, Hall 2004, 

Langen et al. 2012, Lu and Cai 2010)。これらの実験では、基本的に低緯度から高緯度へ

の大気熱輸送の増加によって北極温暖化増幅が引き起こされたと解釈される。極向き熱輸

送の増加は、北極の気温を上げて下向き長波放射を増加させるため、(1)式の
T

LW
R


 に影響

する。大気熱輸送が重要な役割を果たすことはその他の数値実験でも示唆されているもの

の(Chung and Räisänen 2011, Screen et al. 2012)、通常の温暖化実験では、モデル間で北

極温暖化増幅の大きさと極向き熱輸送には負の相関があることが示されている(Hwang et 

al. 2011)。したがって、これらの実験では、アルベドフィードバックを無理に抑制したため

に、補完的に極向き熱輸送が増えて北極温暖化増幅を引き起こしたとも解釈できる。この

ように、フィードバック無効化実験の解釈ではフィードバック間の相互作用に注意する必

要がある。 

 

(エ) 成層の効果 

一般に、フィードバックの効果を大気上端でのエネルギーフラックスで評価する場合に

は、「温度減率フィードバック」という項を考える(吉森ほか 2012)。この項は、対流圏の下

層よりも上層の方が大きく昇温すると長波放射が効率的に宇宙空間へ放出され、逆に下層

の方が大きく昇温すると放出されにくくなる効果（鉛直気温構造の変化による放射冷却の

効率）を表している。仮想的な鉛直一様の温度変化を基準として、前者は負のフィードバ

ック、後者は正のフィードバックと評価される。通常、熱帯においては負のフィードバッ

クになるが、北極域では強い成層により気温変化が大気下層に「閉じ込められる」ため

(Manabe and Wetherald 1975)、正のフィードバックになる傾向にある(Pithan and 

Mauritsen 2014, Yoshimori et al. 2009)。一方で、地表付近の温度変化は大気上端のエネル

ギーフラックスに直接対応しないため、定量的な解釈は複雑である。 

Boé et al. (2009)は、北極の冬の逆転層の静的安定度が観測に比べて強すぎる多くの気候

モデルでは、温暖化時に水蒸気や雲が増えた場合に、そこからの放射冷却効果が強く表現

され過ぎるため、結果として昇温を過小評価する可能性を指摘した。これは、上述の温度

減率フィードバックと競合するという点で興味深い。しかし、Bintanja et al. (2011)と

Bintanja et al. (2012)は、成層の強さを変化させた数値実験を行い、成層が強いほど北極域

の地表付近の温度上昇が大きくなることを明確に示した。さらに、温暖化が進むにつれて

下層の成層（静的安定度）が弱くなるため、その効果が小さくなることも示した。 

気温の鉛直構造の変化は(1)式の
T

LW
R


 に直接影響するが、もともとの成層の強さだけで
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なく、水平熱輸送や地表熱フラックス、凝結過程や乱流拡散過程など、様々な物理過程の

応答の結果として決まる。Yoshimori et al. (2014b)と Yoshimori et al. (2014a)では、一ま

とめにされた「温度減率フィードバック」から進展して、これら個々の物理過程の大気お

よび地表面温度変化への寄与を定量化した（図 3）。こうした新しい解析により、詳細が明

らかにされつつある。 

 

 

図 3 Yoshimori et al. (2014b)と Yoshimori et al. (2014a)で北極温暖化増幅への寄与が

定量化された個々の物理プロセスの概略（図では陸面を省略） 

 

(オ) 雲のフィードバック 

 雲は太陽光を反射する一方で地表面から射出された長波放射の一部を吸収して再射出す

るため、冷却効果と加熱効果の両方を持つ。これらの効果は、それぞれ(1)式の
C

SWR と

C

LW
R


 に相当する。 

 極夜に代表されるように、北極域の冬の太陽放射は非常に弱いため、雲の反射効果は主

に夏に卓越するはずである。多数の気候モデルの温暖化実験を解析した研究では、夏に雪

氷アルベドが低下したことによる放射効果が雲の反射効果の増加によって緩和されること

が示唆されている(Crook et al. 2011, Lu and Cai 2009)。しかし、衛星観測データには夏に

一貫した雲の変化傾向は見られず(Wu and Lee 2012)、船舶観測からは層状性から対流性の

雲への移行傾向が示唆される(Sato et al. 2012)など、北極の広域にわたる雲の長期変化傾向

についての明確な描像は得られていない。 

 Holland and Bitz (2003)は複数のモデル間に冬半期の雲量と北極温暖化増幅の大きさに

正の相関を見出し、Yoshimori et al. (2014b)は 2つのモデルの温暖化実験において、秋か

ら冬にかけての下層雲の増加が北極の温暖化（増幅）に寄与していることを定量的に示し
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た。Vavrus (2004)は雲の放射フィードバックを強制的に無効にした数値実験を行い、雲の

変化が北極温暖化増幅に寄与することを示した。 

最近の衛星および地上からの観測では、海氷が退いた開水面上で秋に下層雲が増加する

ことが示されている(Eastman and Warren 2010, Kay and Gettelman 2009, Wu and Lee 

2012)。ところが、主に ERA-40 や ERA-Interimの再解析データに基づく分析では減少傾

向が見られる(Cuzzone and Vavrus 2011, Schweiger et al. 2008)。温暖化時の下層雲総量の

増減については決着がついていないものの、Yoshimori et al. (2014b)や上記再解析データと

同様に、衛星観測データにおいても下層雲の応答がごく地表付近では減少しその上部では

増加する二極構造を持つことが指摘されている(Palm et al. 2010)。 

 

(カ) 水蒸気のフィードバック 

 水蒸気は短波をわずかに吸収するため、地球全体として吸収する短波放射を増やす一方

で地表面に到達する短波放射（
W

SW
R


 ）を減らす。しかし、主な働きは長波の吸収によっ

て地表面を温める温室効果（
W

LW
R


 ）である。一般に、水蒸気の放射フィードバックは温

度の高い低緯度の方が強い5。したがって、放射効果としては北極温暖化増幅を小さくする

方向に働く(Yoshimori et al. 2014a)。対照的に、蒸発冷却（ EL ）は年平均で見ると低緯

度の方が大きくなるため、北極温暖化増幅を大きくする方向に働く(Yoshimori et al. 2014a)。 

 ところが、水蒸気の放射フィードバックを強制的に無効にした数値実験と比べると、水

蒸気フィードバックのある方が北極温暖化増幅は大きくなる(Hall and Manabe 1999, 

Schneider et al. 1999)。一見、上述の解釈と矛盾するが、これは水蒸気の直接的な放射効

果のせいではなく、水蒸気の放射フィードバックが低緯度から高緯度への熱輸送を増加さ

せ、北極域でのアルベドフィードバックなどを経て最終的に北極の温暖化を促進させたた

めと解釈される。すなわち、水蒸気の放射効果そのものは北極温暖化増幅を小さくするが、

他のフィードバックとの相互作用を介して北極温暖化増幅を大きくすると考えられる。 

 

(キ) 季節性 

 ここでは Yoshimori et al. (2014b)に基づいて、北極温暖化増幅プロセスの季節性を簡単

にまとめる。図 4 は、ある気候モデル（MIROC5）において、年 1%の割合で CO2を増加

させた実験で CO2濃度が約 2 倍になった頃の各物理プロセスの北極温暖化増幅への寄与を

示している。縦軸は次に定義する北極温暖化増幅指標（ jAAI ）である。 

5水蒸気の放射効果は相対的な変化割合（対数濃度）に比例し、相対湿度が一定という近

似の下ではもともと低温の方が 1℃あたりの変化割合は大きくなるが、地表面から射出され

る長波放射フラックスは高温の方が多いため、温室効果も大きくなると考えられる。 
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  NSNS

j

NN

jj TTTAAI 9090

0

90909070 /    

ここで、上付き添え字は平均をとった領域を表し、指標は下付き添え字 0 で表されるシミ

ュレーション結果に対する j番目のプロセスの寄与を表す。図 4(a)から、図 4(b)に診断さ

れる各プロセスの寄与の合計がシミュレーション結果を概ね再現することがわかる。また、

図 4(b)から、昇温の小さな 6−8 月にアルベドフィードバックを介して海洋に吸収された熱

が昇温の大きな 10−12 月にかけて放出され、さらに雲のフィードバックの助けを借りて、

全球平均よりも大きな北極の温暖化が維持されていることがわかる。 

 

 

図 4 北極温暖化増幅プロセスの季節性（Yoshimori et al. (2014b)のデータを基に作成）。

「海洋熱吸収」は、厳密には雪氷融解に消費された熱や大気の季節的な貯熱も含む。 

 

４ フィードバック効果の定量化と理解 

(ア) フィードバックの寄与と相互作用 

個々の物理プロセスの北極温暖化増幅への寄与は、複数の方法で定量化することができ

る。図 5 に、プロセスの寄与を定量化する際によく利用される、2 つの異なるアプローチ
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(Bony et al. 2006)を概念的に示す。今、2人の人間と 5本の空き瓶が観測されたとし、各人

の寄与を特定することを考える。 

1番目の方法では、たとえば飲む前と後で各人の体重を測るなど、何らかの手段で測定し

定量化する。北極温暖化増幅の場合には、各プロセスによるエネルギーフラックスを診断

して、たとえばアルベドフィードバックの寄与を評価することができる(Yoshimori et al. 

2014b)。この方法では、気候モデルシミュレーションと観測データを個々のプロセスごと

に定量的に比較し、評価することもできる。一方で、プロセス間の相互作用のことはわか

らない。 

2番目の方法では、各人それぞれを別の部屋に隔離して同じ実験を繰り返し、寄与を定量

化する。この場合、両者の和は必ずしも観測に一致しない。これは「楽しいとお酒がすす

む」ではないが、相乗効果あるいは（正または負の）相互作用のせいである。北極温暖化

増幅の場合には、気候モデルで強制的にアルベドや雲のフィードバックをそれぞれ別々に

無効にした実験を行うことに相当する。この方法では、実験結果は観測できない量であり、

観測データと比較して検証することはできないものの、プロセス間の相互作用に関する情

報が得られる。一方で多くのプロセスが共存する場合には、要因分離のための形式的な分

析方法はあるものの(Stein and Alpert 1993)、実験や相互作用項の数は膨大になる。また、

雲があるのに水蒸気がないというような非物理的な状況が生じる危険性もある。前節で見

たように、現状ではこうした異なるアプローチが混在しており、必ずしも統一的な理解が

十分に整理されていない。 

 

 

図 5 プロセスの寄与の定量化に対する 2つの異なるアプローチの概念 

 

(イ) 現象を通したフィードバックの理解 

フィードバックプロセスは、通常、「秋の下層雲が増加したために雲の温室効果が強くな

り、北極の温暖化に寄与した」といった具合に評価されることが多い。これ自体はシステ
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ムの応答を記述する上で非常に有益な情報であるが、さらに理解を深めるためには、日々

の気象現象と定量化されたフィードバックを結びつけることが有益と考えられる。いまの

例で言えば、どのような気圧配置や風向きの天候パターンがどういう理由で増えたために

下層雲の形成がどのように促進されたのかという点である。すなわち、日々の気象現象か

らフィードバックの定量化までを統一的に理解し、それぞれのレベルで気候モデルと観測

データの比較を行い、かつ、フィードバック間の相互作用の理解を深めることが期待され

る。 

 

５ まとめと今後の課題 

 最近の観測データが示している北極温暖化増幅という特徴について、地表面でのエネル

ギー収支という点から、それを引き起こしているプロセスについて、大気を中心に理解の

現状を紹介した。理想化実験に対してではあるものの、おそらくもっとも系統的かつ精緻

なフィードバック解析を行った研究からは、海洋の熱吸収プロセス、大気下層の成層、下

層雲の応答に関してより詳細な研究の必要性が指摘されている(Yoshimori et al. 2014b)。ま

た、最近の研究では、ここに挙げたプロセスのみならず、黒色炭素や鉱物性ダストなどの

光吸収エアロゾルや雪氷微生物によるアルベドの増加(Shindell and Faluvegi 2009)、植生

分布の変化による寄与(O’ishi et al. 2009, O’ishi and Abe-Ouchi 2009)も議論されている。

さらに、植生分布など地表面状態の変化は鉱物性ダストの発生にも影響を与える可能性が

高く、定量化と総合的な理解の進展が期待される。 

北極は地球温暖化の影響がもっとも顕著に現れる地域であり、先住民族の生活をはじめ、

脆弱な生態系、さらなる温暖化を引き起こすプロセスの存在、資源開発、北極海航路など

に関連して、社会的にも地球科学的にも重要な地域である。高緯度にはグリーンランド氷

床や永久凍土があり、それぞれ融解による海面上昇への寄与やメタンガス放出の可能性な

どが議論されている。メタンは温室効果気体であり、さらなる温暖化を引き起こす可能性

もある。本稿では、主に大気を中心としたプロセスについて紹介したが、北極温暖化増幅

にとって海洋熱輸送も重要であるという研究(Holland and Bitz 2003, Mahlstein and 

Knutti 2011)や 21世紀半ば頃までには夏の北極の海氷はなくなるという予測もあるように、

大気・海洋・海氷・陸域の相互作用という視点に立って研究を進めていく必要があること

は明らかである。 
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