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要旨

海洋中層での熱・物質輸送に重要な役割を果たす傾圧海洋中での冷却を伴う中層水形成

過程を、非静水圧モデルを用いた数値実験を行なうことにより調べた。非線型段階にまで

成長した傾圧波に伴う密度前線に沿って強い下降流が狭い (rvlkm)領域で発生し、それが

海面起源、水を効果的に中層に沈降させる。この強い下降流は中層で発散流を生むことに加

え、その位置を時々刻々と変えることで、観測されるような数 10km程度の水平規模の海

面起源水のパッチを中層に形成する。

これらの現象に対しては共存する傾圧波と対流の相乗効果が本質的に重要で、ある。対

流は初め擾乱源として働くことで、そしてその後は成層を弱めることで傾圧波の成長を加

速する。さらに傾圧波が有限振中高に成長した後も、対流による密度変化は前線形成過程に

伴う下降流を強化し続ける。また対流と前線形成過程によ って生じる対称不安定がさらに

下降流を強化する。これらの相乗効果の結果、等密度面に沿った下降流が短時間に強化さ

れ、海面付近の海水の中層への沈降が促進される。従って傾庄海洋中で発生する対流が中

層水形成過程に果たす役割は、鉛直混合と捉えられていた従来の研究と異なり、前線域で

形成される下降流を強化することと結論できる。
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1 はじめに

主密度躍層から水深約 1000mまでに位置する海洋中層は、一年を通じて強い密度成F日

で特徴づけられている(図 1a)。そこで、の水温・塩分特性は、冬季の表層混合層水の海水特

性と良く対応することから [e.g.，lselin1939]、中層水は冬季の海面冷却に伴う対流過程に

よって高緯度域で深まった混合層水が海洋内部領域に輸送されることで形成されていると

考えられている [e.g.，Stommel1979]。この成層した海洋内部領域に混合層水が輸送される

過程はサブダクション過程と呼ばれ [e.g.，Woods 1985](図 1b)、対流過程とともに中層水の

形成に重要な役割を果たす。海洋中層はこれらの過程を通じて大気との問で熱や物質(一

酸化炭素やフロン等)のやりとりを行なうため、対流過程とサブダクション過程からなる

中層水形成過程は、海洋中層における熱・物質循環に大きな影響を与える。さらに中層循

環は、高緯度域から低緯度域へ熱や物質を 10年から数 10年程度で輸送することで、その

時間規模での海洋変動に、さらに赤道域で湧昇し海面水温に影響を及ぼすことで大気側で

の変動にも影響を与える可能性が指摘されている [e.g.，花輪 1997]。このため中層水の形

成過程は、そこでの海洋構造を決定するだけでなく、中層循環を通じて大気を含めた気候

システムの変動に対しでも重要な役割を果たす可能性が高く、それゆえその過程を解明し

定量的に評価することは 、海洋学にとどまらない極めて重要な問題であると言える。

中層水形成の重要な過程の一つであるサブダクション過程は、海域によって線々な力泌

が関与している。例えば中緯度亜熱帯循環域ではエクマンパンピングに伴う下降流が重要

であると考えられている。いわゆる通気躍層理論 [e.g.，Luyten et al. 1983]の力学的枠組は

このような考えに基づいて構築されている。また混合層の深さが空間的に大きく変化す

る海域では、混合層の深い領域から浅い領域に向かつて混合層の底を横切って流れる水平

流がサブダクションに大きく寄与することが指摘されている [Woods1985]0実際、気候学

的な水温・塩分・風応力データを用いて北大西洋及び北太平洋での海盆規模でのサブダク



ション過程を評価した研究[e.g.，Marshallet al. 1993; Qiu and Huang 1995]では、エクマン

パンピングに(、ドう下降流よりもこのような水平流の寄与の方が大きいことが示された(例

えば亜熱帯域の密度躍層内に位置する亜熱帯モード水の形成)。また、日本海北西部では

冬季の対流に伴って中層水形成が生じていると考えられているが [Senjyuand Sudo 1993; 

Seung andゐon1995]、その海域でも水平流が引き起こすサブダクションが卓越している

ことが大循環モデルを用いた数値実験から示唆されている[ゐshikawαetal. 1999] 0 

一方、傾圧性の強い海域、例えば大規模な(三 100km)前線域等では傾圧不安定が卓越す

ると考えられる。傾圧不安定はもともと中緯度大気に見られる高・低気圧を形成する力学

過程として Charney[1947]とEady[1949]によりその理論的解明に先鞭が付けられ、その

後も多くの研究によりその拡張や応用が行なわれているが [e.g.，Pedlosか1979]、海洋にお

いても例えば湾流や黒潮の続流域での渦の形成等、卓越する水平規模の違いはあるものの

同様に発達することが知られている [e.g.，Orlansわ)and Cox 1973]0近年行なわれた観測や

実験に基づいた研究によれば、この傾圧不安定が混合層水のサブダクションに重要な役割

を果たすことが指摘されている。例えば北大西洋亜熱帝前線域で行なわれた集中的な観測

Frontal Air-Sea Interaction Experiment (FASINEX) [e.g.，Pollαrd and Regier 1992]では、 5虫し、

傾圧性を示す|幅約 20kmの密度前線付近の海洋内部領域(水深約 100m)に、混合層に起源、

を持つと見られる水平スケール数 10kmの海水のパ yチが観測されている(図 2)。このよ

うな混合層水の沈降過程(サブダクション過程)を調べるため、 Pollαrdand Regeir [1992] 

は密度前線域での下降流の評価を行なった。彼らは海水密度や水平流速の分布から準地衡

オメガ式を用いることで、 lO-4ms-1程度の下降流が 20kmから 30km程度の水平スケー

ルで生じ得ることを示したが、このような下降流は発達した傾圧不安定に付随する前線形

成過程に起因して発生していると考えられる。実際Spall[1995]はこのような密度前線域

でのサブダクション過程をレイヤーモデルを用いた数値実験を行なつことにより調べ、傾

圧不安定の発達後に引き起こされる前線形成過程に起因して同程度(l0-4ms-l)の下降流
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が生じることを示した。さらに前線を横切る水平流も同時に形成され、その結果海面に露

出した混合層水は等密度面上をゆっくりと下降しながらパッチ状に海洋内部領域(混合，回

以深)へサブダクトされることも示した。また、同僚のサブダクション過程は、ラブラド

ル海南西域でも生じていると考えられている。強い傾圧流であるラブラドル海流内で発生

した対流によ って一緑化された混合層水が、傾圧不安定に起因するサブダクション過程に

よって海洋内部にパッチ状に輸送され、高フロンで特徴付けられる巾層水を形成している

ことが、ラブラドル海南西部の冬季の観測 [Pickαrtet al. 1996]やレイヤーモデルを用いた

数値実験[Pickαrtet al. 1997]から示唆されている(図 3)。傾圧不安定に(、ドうこのようなサ

ブダクション過程は、傾圧性の強い他の海域、例えば亜寒帯前線域や南極周極流域などで

も生じていると考えられる。また日本海北西部でも、強い傾圧流であるリマン寒流や対馬

暖流が流れていることから、水平流に伴うサブダクションに加え傾圧不安定に伴うサブダ

クションも生じている可能性が考えられる。

しかし、これまでの傾圧不安定に伴うサブダクションに関する研究では、中層水形成に

本質的に重要である冷却に伴う対流過程と傾圧不安定過程とが時空間的に同時に考慮さ

れていなし=。そのため、中層水形成過程が十分に説明されたとは言えなし、。例えばSpall

[ 1995]の数値実験においては、傾圧不安定に伴うサブダクション過程に焦点を当てるた

め対流過程は初めから考慮されていないが、 FASINEXで行なわれた鉛直流速計を装備し

たドリフターによる鉛直流の測定からは、彼の数値実験結果より 一桁大きい 10-3ms-1程

度の下降流が水平スケール 5km以下という狭い領域で発生していることが明らかとなっ

ている [Eriksenet al. 1991]。この値は密度や水平流の観測結果からの見積もり [Pollard

and Regier 1992]と比較しでもやはり 一桁大きしE。観測された期間 (2月)には強い海面冷

却(200rv 800Wm-2)が生じている [e.g.，¥1伝lleret al. 1991]ことから、海面冷却による対流

が強い傾圧流(従って傾圧不安定)と同時に存在することで、このように大きな下降流が狭

い領域で生じた可能性が強く示唆される。一方、ラブラドル海南西域でのサブダクション
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過程に関する数値実験でも [Pickartet al. 1997]、対流によって鉛直混合され一様化した海

水がその後傾圧不安定によってどのようにサブダクトされるかという祝点から実験が行な

われており、対流と傾圧不安定の両過程が共存する場合は想定されていない。しかしなが

ら、この海域においても両者の共存が深く関わっていると考える方が現実的である。

同様のことは、極海域等で生じている深い対流に伴う深層水の形成過程についてもあて

はまる。ラブラドル海中央[e.g.，ClarkeαndGαscard 1983]やグリーンランド海[e.g.，Schott 

etal. 1993]、ウ エツデル海 [Gordon1978]や、また中緯度に位置するが極域と同等の物周

過程が生じていると考えられる地中海 [e.g.，MEDOC group 1970; Schott and Lωmω1 1991] 

等では深い(三 1000m)対流が50kmから 100km程度の領域で局所的に発生し、鉛直一様な

混合水のパッチ(混合パッチ)を形成することが知られている(図4)。このような局所性は

低気圧性循環などによって、対流の起こり易い領域があらかじめ特定されているため(プ

レコンデイショニング;e.g.，Killworth [1983])に生じると考えられている。しかし、これま

で多くの室内・数値実験[e.g.，Maxworthyand Narimousa 1994; Jones and Marshalll993]で

は、水平一様なモデル海洋に円盤状の海面冷却を加えることで、観測される深い対流の局

所性を便宜的に再現している。そのためこれらの実験においては、冷却域の海水が対流に

よって鉛直一様化された後に、周囲との聞に生じた水平密度勾配によって傾圧不安定が発

達し 、それによ って一様化された海水が冷却域外に輸送されることになる。これら一連の

過程から、深い対流に伴う深層水形成過程においては、対流は主に鉛直混合として作用

し、傾圧波は主に(等密度面に沿った)水平輸送として作用すると考えられているが [Send

and Marshall 1995]、この場合もパッチの周辺においては対流(海面冷却)と傾圧不安定が

同時に起こっていると考えることが妥当であり、それらが時空間的に共存していない状況

設定は、不十分と言わざるを得ない。(深い対流過程に伴う深層水形成過程においてはこ

の傾圧不安定に伴う水平輸送過程はスプレッデイング過程と呼ばれるが、対流混合層から

海洋内部に輸送する過程という意味ではサブダクション過程と本質的に同じ役割を果たす
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と言うことができる。)

また、このような結果に基づき対流を鉛直混合によって、また傾圧不安定を Gentand 

McWilliams [1993]の渦輸送スキームによってパラメタライズする試み [e.g.，Visbeck et al. 

1997]や、傾圧不安定に伴うサブダクション過程の定量的な評価が行なわれている [Marshall

1997]。しかし、対流と傾圧不安定が共存する場合には両者が別々の手法で、パラメタライ

ズできるのかという点も含めて、中・深層水形成過程について根本的な再検討が必要であ

ろう。

最近Haineand Marshall [1998]や Legget al. [1998]は、対流と傾圧不安定が共存する

場合の数値実験を行なっている。前者では海洋混合層で水平・鉛直熱輸送を支配する力学

過程を検討するため、非静水圧モデルを用いた数値実験が行なわれた。水平一様な海洋に

非一様な海面冷却を加えた結果、まず対流混合による鉛直一様化に引き続いて、非一様な

冷却によって水平密度勾配が生じその結果傾圧流が形成される。その後対称不安定に伴う

斜向対流が発生し密度の再成層が生じるが、傾圧不安定が十分成長すると、冷却が継続し

ているにも関わらず混合層内で、の水平-鉛直熱輸送は発達した傾圧波に支配される結果と

なった。一方Legget al. [1998]の実験は中規模冷水渦(水平スケール rv50kmの低気圧性渦)

が存在する海洋に一様な海面冷却を加えることで、対流と傾圧不安定が共存する状況を

考えている。ここでも鉛直対流、斜向対流及び傾圧波が共存しながら現象が進行してゆく

が、特に注目すべき結果は、傾圧波が発達し渦内部で再成層が生じた後には、傾圧波の縁

に形成された密度前線付近に下降流が集中し、それがモデル海盆内での最も深い冷却域を

決定することである。これらの結果は、冷却(対流)と傾圧不安定が共存することで、冷却

(対流)のみの場合とは大きく異なることを示しているが、これは混合層水のサフゃダクショ

ン過程に対しても、両者が共存することによって Spall[1995]や Pickartet al. [1997]が考

えた傾圧不安定のみの場合とは、質的・量的に違ったものになることを示唆している。百

い換えれば、対流と傾圧不安定が共存する場合の中層水形成過程は、対j況が鉛直混合の作
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用をする一方で、傾圧波が混合層水の等密度面輸送を行なうといった、従来考えられていた

一つの過程がそれぞれ別々に作用する場合のそれ [e.g.，Send and Marshall 1995; Marshall 

1997]では説明できない可能性が大きし、。しかしながら、このような観点から行なわれた

研究はこれまでにない。そのため、例えば密度前線付近に形成される下降流について言え

ば、対流と共存することでどのようなメカニズ、ムが働き、その結果どの程度下降流が強化

されるのか、そしてそのことが片コ層水形成過程に対して質的あるいは量的にどのような効

果を持ち得るのかと言つ点については不明である。

そこで本研究では、非静水圧モデルを用いた数値実験を行なうことにより、中層水形成

という観点から、対流と傾圧不安定とが共存する場合の物理現象及びその力学過程を明ら

かにすると同時に、それが中層水形成に果たす役割を解明することを目的とする。そのた

め、第2節で問題の定式化を行なった後、まず海水の沈降や輸送過程を詳細に検討し(第

3節)、その力学過程(傾圧・対流・対称不安定あるいはそれらの相乗効果)を明らかにする

(第4、5節)。さらにその現象や力学過程が中層水形成過程においてどのような役割を果た

しているのかを議論する(第6節)。その|際、傾圧不安定に伴う輸送過程が卓越しているた

めオイラ一平均場を用いた解析は不適切と考えられることから [e.g.，Marshall1997]、粒子

追跡法を用いて海水のラグランジュ的な観点から解析を行なう。さらにケーススタデイー

によって外部パラメターに対する依存性を調べ(第7節)、最後にまとめと観測との対応を

中心とした議論を行なう(第8節)。

なお、本研究の着想、は申請者と共同研究者の秋友、淡路との討論から生まれたもので

あるが、その遂行において、申請者は問題の定式化から結果の解析、考察までの全ての過

程の中心となって行なった。特に運動の空間スケールに基づいて行なったエネルギー解析

や、海面で与えたトレーサーと粒子追跡法を併用したサブダクション過程の解析などは、

申請者の発案であり、その解析と考察も申請者が行なった。
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2 数値モデル

本研究では現象の基本的メカニズムの解明に主眼を置 くため、モデル海は f(10-4s-l)

面上の単純な矩形海 (L(50km)x L x D( Ikm))とする(閃 5a)ox，y， Z車lUは直交座標系で、それ

ぞれ束、北、上向きとする。初期密度構造(図 5b)は、以下の式で表されるような東西方

向に一様で子午面方向に変化すると仮定する。

(_ (2πy ¥ ， _ ¥ ( Z2 ¥ 
P (y， z) = -( P m COS ( -'，.-./ ) + P v ) ex p ( -π ) +Pb 

¥ I '"  - - ¥ L J . I • J L ¥ hL J 

ここで、 pは海水密度、 Pm(5x 10-2kgm-3)は海面 (z= 0)での中心緯度 (y= L/2)と南北

端(y= O，L)の間での南北密度差、Pv(10.5 x 10-2kgm-3)はy=L/4ぅ3L/4での海面と海底

(z = -D)との聞の密度差、 Pb(1027 .35kgm-3)は海底での密度、そして h(300m)は密度の鉛

変化を特徴付ける深さスケール(密度躍層の深さ)である。またこの密度場と地衡流バラ

ンスする東西流を初期に与えるが、その流速は海底で0とし、海面で最大約l.7 x 10-1 ms -1 

となる(図5c)。この初期密度・流速構造は初冬における日本海北西部の気候学的海洋構造

を参考に決定した。しかしながら、例えば傾圧性の指標のーっとなる平均の水平密度勾配

は4x 1 0-2kgm-3 / 10kmであり、前節で述べた他の海域(FASINEX域やラブラドル海南西

域等)に対しても必ずしも非現実的な値ではない。

このようなモデル海に海面で 6.4x 10-6kgm-2s-1の密度フラックス (Df)を与えた。こ

の値は浮力フラックス (Bf=gDf/PO)に換算すると約 6.4x 1 0-8m2 s-3となる。ここで

PO( 1027 kgm-3)は参照密度、 g(9.8ms-2)は重力加速度である。また海面熱フラックスに換

算すると 、体膨張率が水温によって変化するため海域によ って異なるが、日本海北西部で

およそ 400Wm-2、ラブラドル海南西域では約280Wm-2、そして FASINEX等の亜熱帯前

線域では約 100Wm-2の冷却に相当する。これらの値はそれぞれの海域での初冬における

、
1/均的な値と大きく違わない。一方、海底での密度フラックスは考えない。また海面・海

底では水平流(u，v)の摩擦(ストレス;ω/dZ，dv /dz)及び鉛直流(w)を0とし、側面は密度・
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流速ともに周期条件を仮定した。

支配方程式はブシネス夕、非圧縮近似下の運動方程式、連続の式、密度の移流拡散方程

ェミで、以下のように表される。

lP1b2E4  
dt十:U.V)u十fzx u = 一~Vp -_!:_gz十川町u十Vze)?2 

pcρAρ ー
、、，，
/

ー/，a‘、
、

V.u=O (2) 

aP2a2P  
ã~ + u . V P = Kh V h P + Kご友E (3) 

ここでu= (u，円w)は流速ベクトル、 pは圧力、z= (0，0，1)はz方向の単位ベクトルである。

また V等の数学記号は慣例的な表記法に従っている。渦粘性係数 (VhぅVz)及び渦拡散係数

(Kh，Kz)は、これまでの研究と同様に一定とし (Vh=向=5m2s-l， Vz = Kz = 2 x 10-2m
2s-l)、

それらの値は Haineand Marshall [1998]で用いられた値と同じである。

さらに中層水形成過程をより明瞭に捉えるため、力学的には受動的なトレーサー濃度C

の分布を (3)式によって求めた。初期条件として全域でOを与え、境界条件として海面で

の値を lに固定した。この条件は、大気起源の物質(例えばフロン)が海面で飽和している

状態を表しているとみなすことができる。それゆえトレーサー濃度の高い水は海面起源水

(新形成水)とみなすことができる。他の境界では密度の場合と同じ条件を用いた(海底で

フラックスなし 、側面で周期条件)。

数値積分は Akitomo[1999]の手法を参考に行な った(詳細は付録Aに記す)。格子の大

きさ(&= ~y = 195爪&= 33m)は現実の海洋で見積もられている対流の水平規模(約

1 km)[e.g.，Schott and Leaman 1991]を再現できる程度に小さいものとした。また時間間隔

企fは216秒とした。積分は現実の海洋における冷却期間(1週間から 2週間)を考慮し、 15

日間行なった。

8 



3 結果

図6に密度と鉛直流速の 100m深における水平分布の時間発展を示す。冷却開始後6日

目(図 6a)には水平スケール約 lkmの対流 (下降流の最大値は-2. 1 x 10 -2 ms -1 )が成層の

弱い中心緯度 (y= 25km)付近から発生し、その領域は徐々に南北に広がっている。鉛直

シア一流中での対流はそのシアーの方向に平行な向きのロールとして組織化されることが

これまでの研究から明らかにされているが [e.g.，Asai 1970]、ここでは対流が東西流と

定の角度をなして交差するロールとして組織化されている。これは東西流の水平シアーの

，r---... 影響で東西流を横切るロールがより発達しやすくなるためと考えられる[付録B参照]。図

7aはこの時刻における密度、流速、及びトレーサーの南北断面図を示す。この図から、約

10km三y三40kmの領域で発生している対流は表層付近の不安定層内で鉛直混合を引き起

こしていることがわかる。また、対流はプリュームの水平スケールに加え南北幅数kmの

スケールでも変動しているが、これは対流活動の強さが一日程度の周期を持って変動して

いることと、初期成層の強さが南北方向に変化しているため対流の発生時刻が緯度によっ

て異なることに起因する。

9日目には(図 6b)、対流の発生している領域(対流域と呼ぶ)は南北端 (y= O，L)にまで

達している。同時に波長約5kmの波が傾圧性の強い(水平密度勾配の大きい)領域(5km三

y :S; 20km， 30km :S; y :S; 45km)で発達している。後に示すように、この波は有効位置エネル

ギーの解放によって指数関数的に成長しており、線型的に発達した傾圧波が非線型段階に

まで達したものである(傾圧不安定に起因して発達した波は傾圧波や傾圧渦と呼ばれ、非

線型段階に達した場合には傾圧不安定擾乱とも呼ばれるが [e.g.，Hαineand Marshalll998]、

ここでは単に傾圧波と呼ぶことにし、その波の発達段階に応じて振幅が十分小さく線型的

に時間発展している場合は線型段階の傾圧波、振幅が有限振幅にまで発達し非線型性が

強まった場合には非線型段階の傾圧波あるいは有限振幅の傾圧波と呼ぶ)。ここで注目す
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べきことは、有限振幅の傾圧波が卓越している領域(傾圧域と呼ぶ)における鉛直流の水

平分布が傾圧波の構造(波長)によって決まり、密度偏差の大きし、 1rv 2km幅の領域で下

降流(最大で -2.4x 10-2ms-l)が、密度偏差の小さい 2rv 3km幅の領域で上昇流(最大で

9.5 x 1 0-3ms-l)が生じていることである。これは傾圧波の発達とともに表層付近で再成

層が生じ、上昇・下降流域がそれぞれ傾庄波の発散・収束域に限定されるためと考えられ

る。また Legget al. [1998]では、傾圧波が有限振幅にまで発達する以前に対称不安定に起

する斜向対流が発生し密度の再成層が生じていると報告しているが、本実験においては

そのような斜向対流及び再成層は傾圧波の発達以前には明瞭に見られなかった。同燥の結

果は 2次元モデルを用いて対流過程を調べたStraneoand KIωtノase[1999]でも報告されてい

る。後でも述べるように、対材、不安定性を決める等運動量面に沿った不安定成層の強さが

十分強くなかったためと思われる。

12日目には(図 6c)、傾圧波は非線型性を強め、その水平波長は 10km程度にまで成長

する。この波長は成層の強さ (N2二一(g/po)op/oz)、Nは浮力振動数)と傾圧波の鉛直ス

ケール (H)から決まる変形半径(LD= NH/f)と概ね対応して増加していた。そのためこ

の波長の増加は、傾圧波が発達し非線型性が強まった結果、再成層の進行と傾圧波の深

まりに伴って変形半径が増加した結果と考えられる。また特に 11日以降では流速の非線

型項がこのよつな波長の増加に寄与している傾向も見られた。傾圧域では表層 50m以深

で強い再成層が生じているため(図 7b)、そこでの対流の発生は抑えられ、その発生は中

心緯度(y~ L/2)及び南北端(y~ O，L)近くに限定されている。一方傾圧域で、の下降流の水

平スケールは、傾圧波の波長とともに広がっている(例えばい，y)= (25km， 35km)では約

5km)。しかし強い (w三-1 x 1 0-2 ms -I )下降流は、密度前線を伴った幅約 1kmの狭い領

域に限定されている。最も強い下降流は成層の最も弱い領域(y~ L/2)ではなく傾圧域外

縁部(2km:::; y :::; 10km，40km:::; y :::; 48km)に密度前線を伴って形成されるのが特徴的である

[Legg et al. 1998]。この前線に伴う下降流の流速は 12日目に最大-4.7x 10-2ms-1に、ま

n
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た達する深さは最大400mとなり、トレーサーを深くまで輸送している(図7b)。図 8aは

同じ時刻の300m深でのトレーサーの分布及び、水平流速ベクトルを示している。f頃圧域外

縁部に形成される前線を伴った下降流は下層で発散流を生じ 、地衡流調節することで高気

圧性渦を形成している。そして下降流によって輸送された海面起源水が渦内部にパッチ状

に分布しているのがわかる。また図には示さないが、このパッチ内の海水は周囲の非海

起源水と比べ弱し、密度成層で特徴付けられる。例えばこの時刻における水深300mで顕著

なパッチが見られる領域(2km~ y三15kmヲ35km~ y ~ 48km)では、トレーサー濃度が0.5

以下の領域(パッチ外部)の平均的成層の強さ N2は 110x10-8s-2であるのに対し、 0.5以

上の領域(パッチ内部)の平均的成層の強さは 56.3x 10-8s-2となっており、約半分の強さ

である。

15日目には(図 6d)、非線型性がさらに強ま り傾圧波の波長は 15kmrv20kmにまで成長

する。12日目頃に最大となった傾圧域外縁部の密度前線を伴った下降流はやや弱まる(取

大で -2.3x 10-2ms-l)が、かわって傾圧域中央(y~ 15km， 35km)での密度前線を伴った下

降流が強まり(最大で -2.9x 10-2ms-l)、やは り海面起源、水を効果的に下層に輸送してい

る。下層に形成された海面起源水のパッチの大きさも傾圧波の波長の発達とともに増大し

ている(図 8b)。この時刻には傾圧波がほぼ全域を覆い、再成層が進行して初期の密度構

造が崩れている。

このように傾圧波が非線形段階にまで発達した後には、前線を伴った幅の狭い強い下降

流(以下「強い前線下降流」と呼ぶ)が海水の沈降を支配している。そこで次節以下での

解析のために、中層水の形成に鍵となると思われるこの強い前線下降流の特徴をより詳細

に調べておく 。図9は 12日目に形成される最も強い前線下降流 ((x，y)= (35kmぅ45km))付

近での密度及び鉛直流速の分布を拡大して示したものである。30km< x < 40kmぅ40km<

y三45km付近には強い逆カンマ型の密度前線が形成され(図の矢印)、それに沿って強い下

降流が見られる。最も強い下降流は、西向きの平均流に対して後方に向かつて伸びた前線
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(32km ~ x三37km，y ~ 45km)付近に位置しており、そこでの南北断面(図9に点線で、示す)

を見ると(図 10)、強い前線下降流は安定成層した領域を等密度面に沿って流れていること

がわかる。これらの特徴は、前線形成過程が強い前線下降流の形成に密接に関連している

ことを強く示唆している。もう 一つの特徴は、下降流が生じている領域上部(z三-200m)

では等絶対運動量面(図 10の破線)と等密度面(実線)が局所的に平行となっていることで

ある。この状態、は、対材、不安定的に中立な状態に対応しているため、対称、不安定に起因す

る斜向対流も強い前線下降流の形成に関わっている可能性を示している。

ここで注目すべき点は、これらの特徴は大気の発達した温帯低気圧に伴う温暖前線付近

に形成される強い上昇流に見られる特徴と 一致している [e.g.，Emanuel1988; Shαpiro and 

Keyser 1990]ことである。そのため、強い前線下降流は大気中の前線付近に形成される強

い上昇流に対応するものであることが推測される。このような観点から言えば、強い前線

下降流は対流過程以上に前線形成過程に強く支配された現象であることが推測される。た

だし、これまでのレイヤーモデルなどを用いた数値モデルから見積もられる海洋中での前

線形成過程を通じて形成される下降流 [Spall1995]とは、大きさが 100倍程大きく、また

その水平スケールも 1110以下である。そのため、このような強い前線下降流の形成には、

前線形成過程に対流不安定過程(及び対称不安定過程)が関わり合うことが本質的に重要

であると考えられる。

以上見てきたように、傾圧場に海面冷却が加えられるとまず海面付近の不安定成層内で

発生した対流が層内を鉛直に混合すると同時に徐々に層厚を増加させる。しかし、時間の

経過とともに傾圧波が線型的に発達し始め、有限振IjJ日にまで成長し再成層が生じることで

対流は抑えられ、傾圧波の構造によって決まる狭い領域(密度前線域)に下降流が集rtし

て強化される。その結果、海面起源水はこの前線上或を通して下層へ沈降し、パッチ状に拡

がる。このような海水沈降過程は、対流そのものによって生じているのではなく、傾圧不

安定に伴う前線形成過程に対流不安定過程が影響を及ぼしながら進行していると考えられ
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る。しかしこれまでの研究 [Haineand Marshall 1998; Legg et al. 1998]では、そのような

観点からの解析は行なわれていない。またこの場合の中層水形成過程は、冷却がない場合

に傾圧不安定過程のみがヲ|き起こす中層水形成過程 [e.g.，Spall1995]や、あるいは冷却が

あっても傾圧不安定と対流の共存を考慮していなし)(対流が鉛直混合、傾圧波が等密度面

輸送として作用する)中層水形成過程 [e.g.，Marshall1997]とは、 量的にあるいは質的に大

きくことなっている可能性が高し、。そこで、以下ではまず対流過程と傾圧不安定過程が互

いにどのような影響を及ぼしあっているのかを具体的に明らかにする。
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4 純粋な傾圧不安定及び純粋な対流不安定との比較

上で見たように現象は傾圧不安定と対流不安定(及び対称不安定)の現象が相互に影響

しあって生じている。本節では、前節までの実験結果を純粋な傾圧不安定や対流及び対称、

不安定とそれぞれ比較することで、これらの不安定が共存する場合の相乗効果を具体的に

明らかにする。

そのためまず、エネルギーの時開発展を現象の水平スケール毎に分離して調べる。これ

まで見たように、傾圧波の水平スケールは 5km以上、対流及び強い前線下降流の水平ス

.~ ケールは約 lkmと、異なる二つの水平スケールが存在する (e.g.，図6)。この特徴は鉛直流

パワースペクトル(円lらL)/2の波数空間 (k，l)上での分布に最も良く見ることができる。

ここでんパま任意の関数f(x，y)に対して

長んトl戸=占訂ttρL勺f川 e以州X
i = (一1)1/ρ2， k = 0，1，2γ・，1 = 0ぅ1，2，・・・

で定義されるフーリエ変換である。また() *は共役複素数を表す。図 11aは鉛直積分した

鉛直流パワースペクトルの 9日目における波数空間上の分布を示す。波数 (k，のど (10，5)

及び (kぅ1)~ (2ぅ40)付近に二つのスペクトルピークが存在し、これらはその波数空間上で

の位置を変えながらも実験終了時まで別々のままであった(図 11b)。二つのピークの境界

は(k2+ 12) 1/2二 20付近に位置している(図 11の破線)。これら二つのピークのうち前者は

傾圧波に対応し、後者は対流及び強い前線下降流に対応している。ただし、傾圧波が非線

型段階に達するまでは、(強い前線下降流は生じていないため)後者のピークは対流そのも

のに対応するが、非線型段階に達した後は対流と強い前線下降流の両者を含んでいること

に注意が必要である。また対称不安定に起因する斜向対流も、強、い前線下降流域でのみ発

生していると考えられることからこのピークに含まれる。さらに鉛直流が小さいため図

1 1には見られないが、平均流に相当する三つ目のピークが東西流パワースペクトル(図省
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略)の (k，/)=(Oぅ2)付近に存在する。

これらのスペクトル構造から、流速場を以下のように波数空間上で分類し、それぞれB

成分(傾圧波)、 C成分(対流・強い前線下降流)、及びZ成分(東西平均流)と名付ける。

B: (k2 + 12) 1/2 < 20， k三l

C: (k2 + 12) 1/2三20

Z: 1 < 20う k=O 

(4) 

図 12は8日目における流速及び密度分布を、全成分の和(図 12a)とそれぞれの成分 (1文

12b，c，d)に分けて示したものである。Z成分は海盆規模の密度場と地衡流バランスした流

れで(図 12b)、B成分は傾圧域で発達している密度偏差とそれに対応する渦で(図 12c)、

C成分は水平流と同程度の大きさの鉛直流で(図 12d)、それぞれ特徴付け られる。また図

12e，f，dは全成分及びB成分の傾圧域中心(y= 12.5km)での南北流と密度の東西断面図(図

12e，f)、さらに B成分の海面での変動(図 12g)を示すが、やや乱れてはいるもののその位

相関係は傾圧不安定の線型理論 [e.g.，Eady1949]から予想、されるものと良く 一致している

(例えば平均流のシアーと同じ方向に向いた密度偏差の位相分布とそれに逆向きに傾いた

南北流の位相等)。これらの結果は、 (4)式に基づく傾圧波等の分類がおおむね成功してい

ることを示している。

以上の分類に基づき各成分に対する運動エネルギーを以下のように定義し、

KEB l ヱj!;~"2 ， 2... ~ J- n ukl . UkldZ 
domain B 

KEc ~ L乙吋~ (5) "2 ， 2... ~ J- n uk'. uk，dz 
domαin C 

KEz 1ェfJ~"2 ， 2... '7.J -n ukl . uk，dz 
domαin Z 

それぞれを傾圧エネルギー (KEB)、対流エネルギー (KEc)、東西流エネルギー (KEz)と呼

ぶ。このような分類は傾圧波や対流のエネルギーを厳密に区分するものではないが、その
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時間発展は十分提えることが可能である。

こうして得られたKEsとKEcの時開発展を図 13a，bにそれぞれ実線で示す。KEs(図 13a)

は3.5日目から 5.5日目にかけて著しく増加し、 10-5m2s-2程度まで達した後、比較的緩

やかに 8日日頃までほぼ一定の成長率(7.3x 10-6;5.5日目から 8日目)で増加する。成長

率はその後徐々に減少してゆくが、 実験終了(15日目)まで成長を続け、 10-2m2s-2を越

える値に達する。このような時開発展のうち 3.5日目から 5.5日目における急激な増加は、

対流の発生と同期している。その後の 8日目までの比較的緩やかな成長は、傾圧波の線死IJ

的な発達に対応している。 一方8日目以降に成長率が小さくなっているのは傾圧波が有限

振幅に達し、浮力の解放が減少したためと、非線型効果によって平均流加速が生じている

ことが主な原因である。一方対流エネルギ-KEcを見ると(図 13b)、初期対流の発生した

3-4日目に急激な増加が見られるが、それ以降8日目までは徐々に増加している。これは

対流が時間とともに深まることによって対流活動が活発化しているためである。 一方8日

以降はほぼ一定(~ 4.2 X 10-4m2s-2)となっている。これは対流の深まりと前線域での

下降流の強化がエネルギーの増加に寄与する一方で、傾圧波の成長に伴う再成層が生じる

ことで対流域が狭まりエネルギーが減少する結果、ほぼ一定値にとどまっていると考えら

れる。

次に、純粋な傾圧不安定と対流及び対称不安定との比i絞を行なうために、新たに三つの

実験を行なった。まず純粋な傾圧不安定の実験(実験BAROと呼ぶ)では、海面の冷却を

与えずに実験REFと同じ初期条件から時間積分を行なった。この場合、図 14に示すよう

に傾圧不安定が初期の密度・流速場に起因して発達する。しかし、実験開始後 15日が過

ぎても傾圧波が形成する下降流は極めて小さい (w~ 10-8ms-l)。実験BAROの傾圧エネ

ルギ-KEsの時開発展(図 13aの長い破線)を実験REFのそれと比較すると、両者には

つの大きな違いが見られる。その一つは実験REFで見られる対流発生時の KEsの急激な

増加が実験BAROには見られないことであり、もう 一つはその後の成長率がBARO(6日日
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から 15日目までの平均値で1.6x10-6S-I)では REF(5.5日目から 8日同までの平均値で

7.3x 10-6S-I)の 1/4以下でしかないことである。そのため実験BAROで傾圧不安定が有

限振幅にまで発達するには、成長率が同じならばさらに約半年の時間積分を要することに

なる。このように実験REFにおいて比較的短時間に傾圧不安定が有限振幅にまで発達す

るためには対流の存在が不可欠で、あることがわかる。

上で見た REFとBAROの二つの違いを分離して調べるため、対流発生時における KEs

の急激な増加が終了した 6日目に冷却を停止する実験(実験BAR6と呼ぶ)を行なった。こ

の場合、 7日目頃には対流は消滅し、さらに地衡流調節に伴う再成層が生じ、 8日目には

純粋な傾圧波が線型的に成長する(図 15a，b)。しかし実験BAR6での KEs(図 8aの短い破

線)の時開発展からわかるように、 6日日以降の成長率(2.1X 10-6s-l)は実験BAROから

250/0ほど増加するにとどまり、実験REFに比べると 1/3ほどでしかなし、。以上から実験

REFにおける傾圧波の発達にとっては、3.5から 5.5日目の対流発生がそのエネルギーを

大きく増加させるということだけでなく、以後も (rv12日目)その大きな成長率を維持す

るために対流の存在が不可欠であることがわかる。さらに 12日日には実験BAR6でも傾

圧波が有限振幅にまで発達し(図 15c，d，e)、それに伴って形成された密度前線付近では等密

度面に沿った下降流が形成されるが(図 15c，e;(x，y) ~ (8kmぅ35km))、その鉛直流の大きさ

は最大で-1.8x 10-3ms-1であり、実験REF(-4.7 x 1 0-2ms-l)の 1/20以下と極めて小さ

い。またこのように下降流が弱いため、海面起源、水の沈降も REFと比較してずっと浅い

(函 15e)。また 30日目まで時間積分を行なうと(図 15η、BAR6の傾圧エネルギ-KEsは

実験REF以上に達し、傾圧波はモデル海盆全域に達しより強い密度前線を形成するが、そ

こでの下降流はむしろ 12日目と比較して小さいものであった(最大で-1.5x IO-4ms-l)。

この結果は、密度前線に沿った下降流の強度に対しても対流(冷却)の存在が大きく影響し

ていることを明示している。また BAR6に見られる下降流域では対称不安定的に中立な状

況は見られないため、対称不安定過程に対しでも対流の存在が関与していることが確認さ
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れる。

方純粋な対流及び対称、不安定の実験(実験CONと呼ぶ)は実験REFと同じ初期・境界

条件のもとで傾圧不安定の発達不可能な鉛直 2次元モデルを用いて行な った(図 16)。海

面冷却によって発生した対流が鉛直混合を引き起こし 8日日頃までは実験REFと良く似

た結果を示す(図 16a及び図7a)。実際対流エネルギ-KEcの時開発展を見ると(図 13b破

線)、 REFと良く似た振舞をしている。対流発生時刻がわずかにずれているが、これは実

験REFで最も成長の速いモードであった平均流を横切るロール状の対流[付録B参照]が

2次元モデルでは再現不可能なため、成長率のやや小さい平均流に平行なロール状の対流

モードが実験CONで発生していることに起因すると考えられる。一方8日目以降は、実

験REFで傾圧波が有限振幅に達するため、両者に大きな違いが現れる。先に見たように

実験REFでは有限振幅の傾圧波の発達とともに傾圧域での再成層が進行し対流が抑えら

れる。実際図 13bのKEcの時間発展を見ると、実験CONでは増加し続け、 15日目には

9.0 x 10-4m2s-2にまで達しているのに対し、実験REFでは約半分の4.2x 1 0-4m2 s-2と

なっている(ただし、 15日目における実験REFのKEcには強い前線下降流のエネルギー

が含まれているため、純粋な対流のエネルギーはさらに小さい)。それにもかかわらず、 12

日日の結果(図 16bと図7b)を比較するとわかるように、 実験REFの方が海面起源、ノkの下

層への沈降が顕著である。特に y~ 7km， 45km付近で両者の違いが大きく 、実験CONで

は最大200mまでしか達していないのに対し、実験REFでは 400mまで達している。さら

に、実験CONでのこの時刻における鉛直流の最大値は -1.8x 10-2ms-1でしかないのに

対し、実験REFでの強い前線下降流は -4.7x 10-2ms-1にも達しており、純粋な対流の2

倍以上にも強化されていることは注目に値する。また、実験CONでは対称、不安定が冷却

期間中明瞭に見られなかった。同線の結果は Straneoand Kawase [1999]でも報告され、す

でに述べたように対称不安定性を決める等運動量面に沿った不安定成層の強さ [e.g.，Haine

and Marshall 1998]が十分強くなかったためと思われる。実験REFの密度 ・流速構造が傾
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圧波が有限振幅に達するまで (8日日まで)実験CONと大きく変わらないことを考慮する

と、この結果から実験REFに対して次の二つが確認される。まず、実験REFでも傾圧波

が有限振幅にまで発達するまでは対称、不安定が生じていなしE。そのため、上で見た実験

REFでの傾圧波の成長の加速は鉛直対流によって引き起こされていると考えられる。さら

に、強い前線下降流域で見られる対称、不安定的に中立的な状態が生じていたが、これは傾

圧波が有限振幅に達した結果生じている。

以上の三つの比較実験(BARO，BAR6，CON)から、実験REFで生じている傾圧不安定と

対流不安定(海面冷却)とが共存する場合の相乗効果は以下の二つに大別できる。一つ口

は、傾圧波の成長は「鉛直J対流によって加速されるということである。鉛直対流は発生

時に傾圧エネルギーを急激に増加させるとともに、その後の成長率も対流がない場合に

比べ3から 4倍に増加させる。この結果傾圧波は比較的短時間で有限振幅に発達すること

ができ 、いち早く中層水形成過程に重要な役割を果たすようになる。二つ日は、対流(冷

却)の存在は有限振幅にまで発達した傾圧波がヲ|き起こす前線付近に形成される等密度面

に沿った下降流を著しく強化する。この下降流は、純粋な対流が形成する下降流よりも 2

倍以上強く 、そのため純粋な傾圧不安定と純粋な対流がそれぞれ形成する下降流の単純な

和よりも大きな下降流が形成されている。また冷却がある場合には対称不安定的に中立な

状況が強い前線下降流域でのみ見られることから、強い前線下降流に関与していると考え

らる斜向対流は対流過程と前線形成過程(傾圧不安定過程)に起因して生じていると考え

られる。このようにして傾圧不安定と対流不安定が共存することで形成された強い前線下

降流は 、海面起源水の効果的な下層への沈降を生じさせており、傾圧海洋中での中層水形

成過程において本質的な役割を果たしていると言える。次節ではこれら二つの相乗効呆に

ついて、それぞれ詳しく調べることにする。
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5 傾圧不安定と対流不安定の相乗効果

5.1 傾圧波の成長の加速

まず、ここでは鉛直対流(海面冷却)が傾圧波の成長を加速するメカニズムを、 (5)式で

定義された傾圧波のエネルギー解析を行なうことで明らかにする 。 傾圧エネルギ~ KEs 

の発展過程は、 (1)式で表される運動方程式から得られる波数空間上での運動エネルギ一

方程式

;叫=ふBι(CkL[U，一 (u.V)u]+えた{PkIWk/}+州州十Vz玉川])dZ (6) 
を用いて評価することができる [e.g.，Hαyashi1990]。ここでRe{}は実数部を表し、 Ckt[a，b]

は

C kL [a ， b] = R e { a kl . b kl 

と定義される。(6)式の右辺第一項は移流による他の成分 (C成分、 Z成分)から B成分

への運動エネルギーの変換を表し、第二項は浮力による位置エネルギーから運動エネル

ギーへの変換、最後の項は渦粘性に伴つ散逸を表す。図 17は (6)式から定義される成長

率(σ=0.5 X (dKEs(dt)j KEs)及びそれに対する右辺各項の寄与の時間変化を表している。

まず対流発生初期 (3.5-4.5日目)における KEsの著しい増加は移流と浮力によって生じて

いるが、その後8日目頃までは量的には小さいが主に浮力が持続的な KEsの成長を維持

している。さらに時間が経過すると浮力の寄与は減少し、その結果成長率も徐々に小さく

なってゆく 。すでに述べたように、この浮力の仕事の減少は傾圧波が有限娠中高に達したた

めに生じているが、その過程の詳細な解明にはさらなる検討が必要と考えられる。

対流発生初期のKEsの増加は対流フ。リュームの発生と関係していることは前節までに

見てきた通りであるが、それが移流と浮力を通じてどのように KEsを増加させているの

かを明らかにするため、 3.75日目における運動エネルギースペクトルを図 18aに示す。こ
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の時刻には対流に伴うスペクトルビークが (k，l)~ (10，55)を中心に、平均流に伴うスペク

トルピークが (kぅl)竺 (0，2)に見られるのに対し、傾圧波に伴うピークは識別できない程小

さい。その代わり、他の二つのピークが (k，のご (20，110)と(k，l)竺 (0ぅ0)を中心に見られ

るのが特徴的である(それぞれ高波数ピー夕、低波数ピークと呼ぶ)。この高・低波数ピー

クは対流ピークの発達と同調して波数空間上での面積を広げながら急速に成長し、また高

波数ピークの波数は対流ピークのそれの約2倍にあたっている。これらのことから、高-

低波数ピークは近い波数 k ， k 十企kヲ (~k ~ 0)を持った対流成分の非線形効果により形成さ

れた波数 2k と ~k を持つ成分に対応すると考えられる 。 実際、波数空間仁での移流項、の分

布を調べると(図 18b)、この二つのピークに対応した波数域にピークが見られる。このよ

うに非線形効果で発達するこつのピークのうち低波数ピークは傾圧波の波数域(domainB) 

内のエネルギーを増加させる。さらにこのようにして強制された運動はその波数での位置

エネルギーを解放するため、浮力によってもエネルギーが増加する(図 18c)。一方図7aに

も見られるように、対流は対流自身の持つスケール(約 Ikm)に加え、初期]密度場の南北変

化に起因して約 5km(lrv 10)の水平スケールでもわずかに変動しているため、このスケー

ル(lrv 10)での位置エネルギーの解放がさらに増加している(図 18c)。そのため、移流よ

りも浮力の方がKEBの増加に大きく寄与する結果となったと考えられる。

このように、対流発生時の著しい KEBの増加は、水平スケールの小さい対流の運動エ

ネルギーが移流や初期密度場の空間変化によって、より大きな水平スケールの傾圧波の運

動エネルギーに変換されたことに起因している 。 この著しいエネルギ ~11~加のため傾圧波

はその後数日のうちに有限振幅にまで発達する。言い換えれば、対流は傾圧波にとって非

常に効果的な初期復乱となっているわけである。現実の海洋においては対流以外にも擾乱

として作用する現象が存在する(例えば風による乱れ)ため、対流が!唯一の擾乱源という

わけではない。しかし、強い海面冷却によって活発な対流が発達すれば、他の現象がなく

ても傾圧不安定が数円のうちに有限振幅にまで発達し、効果的な中層水形成を引き起こし
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得るという結果は注目に値する。

対流発生後、傾圧波は主に浮力に伴う位置エネルギーの解放によ って発達してゆくが

(図 17)、その成長率は対流(冷却)のない場合(BARO，BAR6)に比べ、 3から 4倍大きいも

のであった。実際、成長率に対する浮力の寄与を BAROや BAR6と比較すると(図 19)、実

験REFでの値は 2から 4倍程度大きく、初期対流の発生後も対流(冷却)の存在が位置エ

ネルギーの解放を通じて傾圧波の成長を加速していることがわかる。(実験BAR6の浮力

による成長率は BAROに比べ2倍ほど大きいが、これは冷却を停止した後十分に平衡状態

に達していないためと思われる。この浮力による位置エネルギーの解放とほぼ同程度に強

い渦拡散による散逸が生じているため、 BAR6の成長率は BAROの1.25倍程度とな って

いる。)このように浮力による持続的な成長率の増加は、対流運動の結果生じた密度構造

の変化が大きな原因のーっとなると予想される。そこで、その効果を分離して評価するた

め、対流運動を抑える一方で、対流がもたらす密度変化の効果だけを作用させるいわゆる

対流調節過程を組み込んだ実験(実験ADJと呼ぶ)を行な った。具体的には、海面冷却に

よって生じた不安定成層域で20m2s-1の鉛直拡散係数を与える。この拡散係数の値は実験

REFで生じた最大の鉛直流 (rv-4 x 10-2ms-l)とそれが達する最大の深さ (rv500m)との

積として見積もった。また、対流発生後の傾庄波の成長過程に対する対流の役割を明らか

にするため、初期の対流発生に伴う傾圧エネルギ~ KEBの著しい増加が完全に終了した

時刻 (6日目)に対流調節を開始した。(実験開始時から対流調節を行なった場合には、対

流発生時の急激な傾圧エネルギ~ KEBの増加が生じないため、傾圧波が有限振幅にまで、

発達するのに時間がかかる。)

このような対流調節により、対流運動が生じないことと表層 50m以浅に形成される強

い不安定成層(e.g.，図 10)が中立成層に変化する以外は、実験REFとほぼ同様の結果が得

られた。例えば図20a.bはADJの8日目における鉛直流速と密度の水平断面図と、 B成分

の南北流速と密度の東西断面図を示しているが、 REFのそれ(例えば図 12a，ηと良く対応

22 



('  

していることがわかる。実際、傾圧エネルギ-KEs(図 13aの i点鎖線)も実験REFとJI::

常に良く似た時間発展をしており、エネルギー解析の結果からその成長は主に浮力の解放

によって生じていることがわかった(図 20c)oADJでは不安定成層は対流調節によって解

消されているため、そこで発達する変動に対流の成分は含まれなし=。これらの結果から、

ADJで発達している波は傾圧波であることが示される。そのため実験REFでB成分の波

数域にピークを持って発達する波も傾圧波である事が確認できる。

実験 ADJでの成長率 6.5x 1 0-6s-1 (6.5日日から 8日目の平均)は、実験 REFのそれ

(7.3 X 10-6s-l)のおよそ 900/0にも達し、そのうち浮力の寄与は実験REFの約 3/4となって

いた(図 19)。これらの結果から、傾圧波の成長に対する対流の影響は主に対流に伴って

生じた密度構造の変化によることがわかる。図20aは8日目における各実験 (REF，ADJ， 

BARO， BAR6)での浮力による成長率と成層の強さの関係を 、浮力による位置エネルギー

の解放が卓越している深さ(-300m :::; z :::; Om)での平均値を用いて示したものである。こ

の図からわかるように、成長率が大きくなる BARO.BAR6. ADJ. REFの)11買に成層が弱まっ

ており、逆に対流が成層を弱めることで成長率を大きくしていることを示唆している。こ

れらの線型段階の傾圧波の空間構造を良く見ると、実験 BAROでは海面と密度躍層内に

おける平均場の渦位マの南北勾配勾/dy= -d2u/dy2に起因して発達する Charney[1947] 

型の傾圧波である(図 14b)。一方 REF及び ADJで発達している傾圧波は、鉛直一様な混

合層の底 (8日目で、水深約 200m)から密度躍層までの成層の著しく変化している深さ(約

200mから 300m)に南北流速や密度偏差のピークが存在することから(図 12e，η、この深

さを境界面とした場合に発達する Eady[1949]型の特徴を持つ。またこの時刻においては

BAROもEady型の特徴が見れれる(図 15b)(ただし、これらの Eady型の特徴は再成層が

進行するにつれて消滅する)。このように発達している傾圧波の型は異なっているものの、

成長率が成層の強さに反比例して大きくなるということは Eαdy[1949](σ I"'V 0.3IjRi-I/2) 

や Charney[1947](σ I"'V 0.29jRi-I/2)の線型理論に共通する関係である (Ri= N2/ (du/dz)2 
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f". 

はリチヤードソン数)。一方Haineand Marshall [1998]は、対流混合層内ではしばしばリ

チヤードソン数が小さい (Rir-v 1)ことを指摘し、そのため混合層内で発注する傾圧波を、

Eady [1949]の線型理論をリチヤードソン数が十分小さい場合にまで拡張した Stone[1971 ] 

の理論(σ r-v0.3If(1+Ri)-1/2)と比較して議論を行なっている。実際、ここでの実験にお

いても、冷却がある場合には対流混合層内のリチヤードソン数は小さく (Rif'V 1)、またそ

の場合の傾圧波は Eady的な振舞を示している。そのためここでは各実験で得られた成長

率を Stoneの線形理論と比較した(ただし実験BAROの傾圧波は Charney型の特性を持つ

が、 Stoneの理論はリチヤードソン数が大きい場合には Eαdvの理論に漸近し、かつ Eady

とCharneyの成長率とリチヤードソン数の関係は大きく変わらなし、(比例係数の差は 80/0程

度)ことから 、実験BAROの傾圧波に Stoneの理論を適用しでもそれほど大きな問題は生

じないと考えられる)。その結果、実験数が少ないもののStoneの理論と概ね一致する結果

が得られた(図 21b)(σ= 0.25f(1十Ri-l/2)-0.04)0また図には示さないが Eady[1949]や

Chαrney [1947]の線型理論とも概ね一致する結果が得られた (σ =0.22fRi-1/2 -0.03)0こ

れらの結果から、対流は成層を弱め傾圧不安定性を弱めることで、イ頃圧波の成長を加速し

ていると言える。一方、 StraneoαndKaV¥ノase[1999]は様々な密度場に冷却を加えた時の'笛:

度の時間変化を検討した結果、本研究で用いたような初期密度場に一様冷却が加わった場

合には水平密度勾配が時間とともに減少し 、その結果傾圧不安定性が減少する可能性を指

摘した。実際本実験でも水平密度勾配は時間とともに減少していた(図省略)。しかしなが

ら、現実には密度の水平勾配の減少よりも成層の弱まりの効果が卓越し 、その結果彼らの

予想とは逆に傾圧不安定の成長は速まる。また、傾圧波の波長と線型埋論との関係はより

多くの実験を行なう第7節のケーススタデイで詳しく述べる。

実験ADJでさ らに興味深いことは 、イ頃圧波が有限振幅に成長し密度前線形成に十ドう強

い下降流が発生する段階でも実験REFと同様に強い前線下降流が形成されていることで

ある。図22は 12日目における結果を示し、図 22aは図 6cと同様の水平断面図を示して
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あるが、実験REFと同様傾圧域外縁部(2km:::; y :::; 1 Okm， 40km :::; y :::; 48km)に密度前線を

イ半った強い下降流が形成されていることがわかる。図22bには図 10と同様強い前線下降流

を横切る南北断面図を示しているが、この時点での前線下降流は最大で -4.2x 10-2ms-1 

に達し、海面起源、水の下層への沈降は y::::::41kmで最大400mにまで及んで、いる。このこと

から、前線下降流の強化やその結果生じる海面起源、水の沈降も、密度逆転によって駆動さ

れる対流運動とは本質的には関係なく、その結果生じる密度場の変化に関係していると考

えられる。また実験REFでも対称不安定的に中立な状況が前線下降流域で生じているこ

とから、対材、不安定過程に対する対流の影響も本質的には密度変化であると考えられる。

次小節ではこれらの過程についてより詳細に調べる。

5.2 強し1前線下降流の形成

前小節までに、幅の狭い領域(，，-， 1 km)で生じる強い前線下降流の形成には前線形成過程

と対流不安定過程(及び対称不安定過程)が密接に関わっており、その際対流過程の果たす

本質的な役割は密度変化を引き起こすことであることが明らかになった。そのため、ここ

では対流に伴う密度変化が、どのように前線域で形成される等密度面に沿った下降流を強

化しているのかを検討する。

まず、強い前線下降流と前線形成過程に伴う下降流との関係を明らかにするため、半地

衡流近似下で得られるオメガ式[Hoskinsand Draghici 1977]、

:'12 

(V~qR + f2三一)fÇ~IW 二 2VH .Q
g I J az2 (7) 

を評価する。上式に用いられた地衡流座標系における変数は以下のように表される [Hoskins

1975]0 

x = X+ vgf-l， Y = y -ugf-l、 z=z
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H = [d:' d~ 1 dX' dY 
σ「みUo みUo l 
=三|」.vffP」 VHP|po L dX ぅdY . nr--J 

乙=[avgattg AU AH 1l  la(ugぅνg) d(ug々2 ， d~~g ， V~)l|一一 -J+」 -J|+f-| | 
g -- L dZ' dz 'J I dx dy J I J L d(yぅz) ヲ d(Z，x)， d(x，y) J 

g=-f-Cp-Vp 
Jpo .J~ 

ここでUg二 (Ugぅνg)は地衡流、乙gは絶対渦度、らはその鉛直成分である。また qgはアーテ

ルの渦位で、地衡流座標系においては一般座標系における成層の強さ N2に対応し、静的

安定性を決める物理量となっている。実際qgが負の場合には対称、不安定が発達し、非静

水圧的な流れが卓越すると予想、される。このため静水圧近似を仮定しているオメガ式を用

いた評価は、 qgが正の領域で妥当であることに注意が必要である。(7)式の右辺(2VH.Q)

は地衡力と呼ばれ、鉛直流(w)の形成に対する地衡流場(Ug)や密度場 (p)の効果を表現し

ている。一例として渦位が一様で鉛直流がw= Wexpi(kX + lY +mZ)で与えられる場合を

考えると、 (7)式は

w=EE-2VH.Q 
J (k2 + l2)qg + m2 J2 

となり、地衡力 (2VH.Q)及び相対渦度の鉛直成分 (Sg)が大きく、また渦位 (qg)が小さい

ほど強い下降流(wく0)が形成されることがわかる。以下では、実験REF，ADJ，BAR6の結

果を用いて (7)式の両辺を評価し、下降流 wの形成の要因を検討するが、実際の計算は各

種のノイズを除くため密度 (p)及び鉛直流速(w)に平滑化を施し、地衡j尻町は平滑化した

省:度分布から海底を無流面として求めた。

刈23は 12日目における深さ 200mでの (7)式の左辺(図 23a)と右辺(図 23b)及び渦

位 qg(図23c)の分布を示したものである。図には渦位が負の領域を濃い陰影で、また図

23a，bでは値が正の領域を薄い陰影で示しである。(7)式の右辺と左辺を比較すると、対

流域(Okm::; y ::; 4km， 20km ~ y ::; 30km， 46km ::; y ::; 50km、図の右端に濃い細線で示され

た領域)では両辺の空間的な分布やその大きさに大きな違いが見られるものの、傾圧域
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(4km三y:::; 20km， 30km :::; y :::; 46km、図の右端の薄い太線で示された領域)においては 、小

さな空間スケールでの不一致や定量的な差(表 1)以外は概ね一致している。特に尖鋭な

密度前線に伴って生じる強い下降流の領域では大きな地衡力が見られることから (e.g.，凶

6c)、前線形成過程が傾圧域に生じる下降流の定性的な特徴(水平位置等)を決めているこ

とがわかる。同機の解析を ADJの結果を用いて行なったところ、 REFと同様(7)式の右辺

と左辺に小さな空間スケールの不一致や定量的な差(表 1)が見られたが、下降流の分布は

やはり地衡力の分布と 一致し、そのため下降流の定性的な特徴は前線形成過程によって決

められていることが確認された。 一方BAR6の場合は (7)式の両辺は定量的にも良く 一致

し、下降流が前線形成過程を通じて形成されていることがわかった。

次に対流が前線形成過程に起因する下降流に及ぼす影響を定量的に評価するため、実

験REF，ADJ， BAR6における傾圧域での地衡力、渦位、絶対渦度の鉛直成分の下降流域

(w三0)での平均値を比較した(表 1)。その結果、絶対渦度の鉛直成分に大きな変化は見

られないものの、実験REFでは実験BAR6に比べ、渦位は約半分程度にまで、小さくなり、

かつ地衡力が4から 5倍ほど大きくなっている。一方、実験ADJでは実験REFと大きく

違わないことから、対流は密度変化を通じて渦位を弱めかつ地衡力を強化することで、前

線形成過程に起因する下降流を強化していることがわかる。

Chan and Cho [1991]は大気中での前線形成過程に対流が果たす役割を、 2次元 (X-2) 

半地衡流モデルを用いて地衡流のシアーが一定 (VHUg = (dugjdX， 0) = (const.，O))の場合

について調べ、凝結熱の放出に伴う局所的な加熱が密度のラプラシアン (V~p= d2pjdX2) 

を強化することで地衡力 (2VH.QrvぷpjdX2)が強まることを示した。本実験においては

現象が 3次元的であることや地衡流の水平シアーは一定でないなど Chanand Cho [1991] 

で考慮された単純な状況とは異なるものの、問機のメカニズムが冷却(対流)と水平収束

流によって働いていると考えられる。すなわち、海面冷却によって表層 50m付近までに

蓄積された高密度海水がすで、に発生している傾圧波に伴う水平収束流によって前線域に集
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められ、下降流がこのようにして蓄積された高密度海水を下層に移流する。その結果そこ

では高密度化が下降流の水平スケール (('.J1 km)で生じ、それに伴って密度勾配が下降流域

で強化され、 Changand Cho [1991]の場合と同様に地衡力が強化されると考えられる。こ

のメカニズムは対流調節を行なっている場合にも働き、その意味で対流に伴う密度変化が

本質的である。

一方対流にイ、ドう密度変化は渦位qgを小さくしているが、すでに述べたように前線域(強

い下降流域)では渦位がOの状況(対称不安定的に中立な状況)が局所的に生じている。こ

の対称、不安定的に中立な状況は対流に伴う密度変化と前線形成過程によって形成されてい

ると考えられたが、そのメカニズムは以下のように説明される。前線形成過程によって

方向の空間スケールが小さくなり、例えばいうy)= (35km，45km)付近に位置する後屈前線

付近では、

()/()x<< ()/()y < ()/()Zヲ

となるため、局所的に 2次元的(()/みど0)な運動がY-Z面内に引き起こされる。この時

渦位qgは

()Uf? ()p ， I ()uf? r¥ ()p 
--」-+(-x-f)-qg~az ay ay az (8) 

で近似される。対称不安定は qg> 0で安定、 qg二 Oで中立、 qg< 0で不安定である。右辺

第一項の ()p/()yと()Ug/()Zは温度風の関係 (()Ug/()Z= (g/Pof)()p/()y)から同符号となってい

る。前線形成過程が発達する (()/()y→∞)と、その絶対値は大きくなるため右辺第一項は

川線付近で、大きな負の値となる。一方前線付近で生じる対流に伴う密度変化は I()p/()zlを

小さく保つため、 (8)式の右辺第二項は相対的に小さな値に保たれる。その結果、大きな

負の渦位が強い前線下降流域に引き起こされ、対称不安定が局所的に強められる。

このように鉛直対流と前線形成過程が共存することで強められた対称不安定は、密度前

線上或で等密度面に沿った斜向対流(下降流)を発生させ、対称不安定的に中立な状況qg=0 

を形成する。そのため等密度面に沿って形成される強い前線下降流の鉛直流の一部は、斜
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向対流に起因していると考えられる。実際斜向付流の発生が予想、される REF及びADJで

は、 (7)式の右辺よりも左辺の方が大きい。このことは、実際に生じている下降流は半地

衡流オメガ式から見積もられた下降流(即ち前線形成過程に起因する下降流)よりも大き

いことを示している。そのため、このような非静水圧的な斜向対流が前線形成過程に起ー

して生じる下降流を定量的に強化していると予想、される。さらに、すでに述べたように qg

が小さい場合には前線形成に起因する下降流も強化されると考えられるが、特に対材、不女

定的に中立な状況(qg~ 0)では、その効果が顕著となる [e.g.，Emanuel1985]。このように

対称不安定が生じた結果も前線形成過程に起因する下降流を著しく強化する。

このように定性的には前線形成過程に支配される強い前線下降流は、定量的には前線形

成過程に起因する下降流が鉛直対流によって強化されることに加え、斜向対流に起因する

下降流もその強化に寄与していると考えられる。それらの寄与がどの程度であるのかを定

的に評価することは難しいが、いずれの場合も対流に伴う密度変化に起因して強化され

ているため、対流が前線形成過程に起因する等密度面に沿った下降流を量的に強化するこ

とで、強い前線下降流が形成されていると見ることができる。
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6 中層水形成過程

すでに見たように、傾圧波と対流の相乗効果によ って生じる強い前線下降流が高気圧性

循環を伴う海面起源、水のパッチを下層に形成する (e.g.，図 6c及び図 8a)。ここでは標識粒

子を用いたラグランジュ解析を行ない、この強い前線下降流によるパッチの形成過程、す

なわち海水のサブダクション過程を詳しく調べる。粒子の軌跡は Awaji[1982]の手法を参

考に、 xを時刻 tの粒子の位置、 Xoをその初期値として、運動学的関係式

dx(xoぅt)
dt 二 u(x，t) (9) 

を4次のルンゲ ・ク ッタ法を用いて時間積分することで求めた[付録A参照]。積分の時間

間隔は 216秒とし、粒子の各位置 ・時刻の流速場は、l.5時間おきに保存した流速場を時允

間的に線型補間することで求めた。粒子の初期位置は各グリッド (195mx 195m x 33m)の

中央に海面から 400mの深さまで配置し、 4日目から 15日目までの時間積分を行なった。

刈24は l2日目に (x，y)= (35km， 45km)付近を中心に 250m以深で明瞭に見られる海面

起源、水(ここでは C三0.5の海水と定義する)の典型的なパッチ(図8aに矢印で示す)を構成

する代表的な 7つの粒子の軌跡を、 4-7日(図24a，b)、7-12日(図24c，d)、12-15日(図24e，の

の期間別に水平 ・鉛直断面に投影してそれぞれ示している。基準とした水深250mという

深さは実験CONの純粋な対流によって混合層が傾圧域で達する深さである。水平断面図

における軌跡の色は粒子の深さを表し、赤色は浅い位置を、 青色は深い位置をそれぞれ示

している。一方鉛直断面図における色はトレーサー濃度を表し、 青色、赤色はそれぞれ高

濃度、低濃度を示している。また粒子の奇跡には一日毎に印をつけてある。一方図 24c，e

にはそれぞれ 12日目 15日目における 300m深での海面起源水のパッチの位置を灰色の陰

影で、また図24b.d.fには、それぞれ7日目、 12日目、 15日目における東西平均した密度

分布を灰色の等値線でそれぞれ示している。

傾圧不安定が無限小振幅である 4日目から 7日目にかけて(図 24a，b)、粒子は 30km< 
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y ~ 45kmの領域に位置し、平均流によってほぼ西向きに移流されている。初期に浅い (z三

一 150m)層内にあった粒子(北側の二つの粒子以外)は、表層に発生する対流によって鉛直

方向に振動しているのに対し、北側の二つの粒子は深い所(z~ -200m)に位置するため鉛

直運動は顕著でなく 、ほぼ同じ水深に位置したままである。またそれらのトレーサー濃度

の値は低く、この時点では大気と接触した海面起源水とはなっていなしE。このように最終

的にパッチを構成する海水のうち、初期(4日目)に海面起源水となっていないものは全体

の220/0であった。

7日目以降(図 24c，d)傾圧波が有限振中高に発達し始めると、鉛直方向に加え南北方向の

運動も顕著になってくる。 8日日頃から前線に沿った下降流が形成され始め、表層付近に

位置する粒子がそれによって 200mから 300m深まで降下する (9日日頃;図 24d)。しかし

ながら、この時点では傾圧不安定(前線下降流)が十分発達していないため下層への沈降

は十分でなく、上昇流によって再び表層に近づく(-200m ~ z ~ Om; 1 Orv 1 1日目頃)。この

時、深い層に位置していた北側の二つの粒子も海面近くまで輸送され、高いトレーサー濃

度 (C~ 1.0)を獲得する。これら表層付近にまで上昇した粒子はその後(11日目以降)傾圧

波に伴う水平流によって大きく北へ移動し、 40km~ y三45km付近での強い前線下降流に

よって短時間のうちに深く (-400m~ z ~ -300m)まで下降する。そのため、高いトレー

サー濃度を保ったままノfッチ状の水塊を形成する。また、この強い前線下降流は狭い限ら

れた領域で生じているため、それによって深くまで下降する海水粒子のすぐ近くに位置す

る海水粒子が、必ずしも顕著な鉛直運動を起こすわけではないという特徴がある。実際、

図24cの点線で示す粒子は、沈降する粒子と 5km以上はなれていないが、 150mより下層

には沈降していない。

12日目以降、そこでの前線下降流は徐々に弱まり、上層での再成層化が進行するため、

パッチ内の粒子は深い所 (-400m 三 z~ -150m) にとどまったまま高気圧性回転を伴いな

がら西に移流される(図 24e，f)。その結果これらの粒子は 15日目に形成されている海面起
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j原水のパッチの一部を構成する。 一方その南側(y三40km)では、北西から南東に伸びる別

の強い前線下降流(図6d)が強化され、海面起源、水が下層へ沈降し(図24eでは点線で示し

である)パッチを形成している。これらのパッチが融合することによって、 15日目により

大規模な海面起源水のパッチが形成されている(図 8bに矢印で示す)。

このように傾圧波の時間発展に伴って、時間・空間的に別の前線下降流によって形成さ

れた海面起源水のパッチが徐々に合体(融合)することでより大規模なパッチに成長して

ゆくことがわかった。その一方で、最初に形成されるパッチも既に 5kmrv 10kmの水平ス

ケールを持っており、これは強い前線下降流の幅(rv1 km)に比較して非常に大きし、。そこ

で次に強い前線下降流がその数倍から 10数倍のスケールを持つ海面起源水のパッチをど

のようにして形成するのかを検討する。図25aは、 12日目に (x，y)= (35kmぅ45km)付近を

中心にして形成されたパッチを構成する粒子の 11日日から 12日固までの軌跡をより詳細

に示したものである。ただし 12日目における粒子の位置を、 II日目以前に 250m以深に

まで沈み込んだ粒子は十字で、 11日目から 11.5日目に沈み込んだ粒子は白丸で、 11.5日

目から 12日目に沈み込んだ粒子は黒丸でそれぞれ示しである。また 11日目から 12日

における 100m深での強い前線下降流の位置を 、6時間おき に黒の陰影で図 25bに示しで

ある。図25aに十字の印で示される 11日日以前に沈み込んだ粒子は、主にパッチの最南

部に位置していることがわかる。一方強い前線下降流は傾圧波の発達とともに西及び北西

方向に移動しながら発達するため(図25b)、11日目から 11.5日目にかけて沈み込んだ粒子

はそれ以前に沈み込んだ粒子の西側や北西側で下降する。等密度面に沿った強い前線下降

流によって北側に輸送された海面起源水は、深い所での発散流によって水平的に広がると

同時に、地衡流調節を通じて形成される高気圧性渦(図 8a)によってパッチの東側に回り

込んでいる。11.5日目から 12日目にかけて最も強い前線下降流によって沈み込む粒子は

さらにその西 ・北西に位置する。このように水平スケール約 Ikmの強い前線下降流は、下

に発散流を生じさせると同時にその位置を変化させることで、 10km程度の水平スケー
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ルの海面起源水のパッチを形成する。

図26は実験REFでの海面起源、水のパッチを構成する粒子の7日目から 15日目の軌跡、

に加えて、同様の粒子追跡によって得られた実験BAR6とCONの結果を示している。こ

れらの結果を比較すると、これまで明らかにしてきたような各実験聞の流動場の違いが

反映されていることがわかる。BAR6(図26b)では純粋な傾圧波に伴う前線下降流によっ

て、海面起源、水が等密度面に沿って沈み込んでいるが、実験REFと比較すると下降流が

弱いため、 15日目になっても 250m以深に達する粒子の数はわずか(実験REFでは 30729

個、実験BAR6では47個で 1/650以下)であり、またその深さも浅い (z三-300m)。一方

図26cに示される実験CONにおける粒子は純粋な対流による不安定層内での鉛直運動に

支配され、その層内での鉛直混合が生じているが、混合層から下層へのサブダクションは

生じない。

これらの結果に対して実験REFでは海面冷却を受けているにも関わらず、実験CONの

ような対流運動に伴う振動的な鉛直運動は顕著で、なく、むしろ海面付近から短時間で400m

付近まで沈降しているのが特徴的である(図26a)。これは、前節までに明らかにしたよう

に対流によって強化された前線下降流が海水の沈降を支配しているためである。このこと

からも、傾圧性の強い海域に冷却が加わった場合に発生する対流が中層水形成過程に果た

す役割は、対流混合というよりむしろ前線下降流を強化することと考える方が妥当である

ことがわかる。また、これは従来想定されていた対流が鉛直混合することで海面起源水を

混合層内で深め、 一方傾圧不安定がこのようにして深まった混合層の底から混合層水を輸

送するという考えとは大きく異なっており、注目すべき結果である。実験BAR6では約

日間の対流の後傾圧波が発達しているため、対流と傾圧不安定が生じているものの時間的

に共存していない。このため、この実験は従来の考え方の一例と考えることができるが、

図 15eや図26bに見られるようにその場合の海水沈降は実験REFと比べ非常に弱し】もの

でしかない。また、 5節で述べたように冬季における厳しい海面冷却のもとでは対流過程
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が効果的な擾乱源として働き、 f頃圧不安定は数日のうちに有限振幅に成長するため、対流

(海面冷却)と傾圧不安定が時間的に別々に生じると考えられるのは、もともとの傾圧不安

定性が弱く対流によってその成長が加速されたとしても非常に長い時間を要するか、ある

いは冷却期間が非常に短いあるいは弱く加速の効果が不十分な場合に限られると考えられ

る。また現実性という観点からすると、後で議論するように、例えばFASINEXでの観測

結果を定量的に説明するためにも対流(冷却)と傾圧不安定の共存が必要である。

このような対流過程と傾圧不安定過程が共存する場合のサブダクション過程を定量的

に評価するため、トレーサー濃度の鉛直分布を調べた。図27aは実験REFと実験CONの

トレーサー濃度の差 (CREF-CCON)を水平平均して深さと時間の関数として示したもので

ある。実験CONにおいてはサブダクション過程(傾圧波)が生じていないことから、この

トレーサー濃度差 CREF-CCONはサブダクション過程の結果生じたものであるとみなす

ことができる。また図には実験CONにおいて CCON三0.5となる領域も陰影部で示しであ

るが、これを混合層と呼ぶことにする。この図から明瞭にわかるように、混合層内でのト

レーサー濃度は REFより CONの方が高いのに対し、混合層以深では逆に REFの方が高

い。実験REFでは、傾圧波が対流を抑制するため、混合層内の対流が海面から供給する

トレーサー濃度は実験CONに比較して低く抑えられる。しかし、その一方で強い前線下

降流が効果的に高濃度のトレーサーを海面から直接深い層 (zf"'，J -400m)にまで混合層を素

通りして輸送しているため、 15日目には水深400m付近を中心に明瞭な正の偏差が生じて

いる。同様な計算を実験BAR6と実験CONの冷却を 6日目に止めた実験CON6を用いて

求めたものが図 27bである。実験REFと比較すると、同様に混合層内での低濃度化及び

その下での高濃度化が生じているが、 REFの場合の方が混合層の深まり及びサブダクト

した海水の深度が増加するだけでなく、混合層以深でのトレーサー濃度差の総量も増加し

ていることが特徴的である。このことは、海水を混合層外へ輸送するサブダクション過程

が対流によって強化されていることを明瞭に示している。そのため、サブダクション量を

34 



('  

混合層外に輸送されたトレーサー濃度の差として定義し評価したところ、 15日目におけ

るサブダクション量は実験REFで 192.、実験BAR6で56.2であ り、対流過程と傾庄不安

定過程が共存する場合には約4倍もの効果的なサブダクションが生じていることがわかっ

た。またこの結果からも、傾圧性の強い海域に冷却が加わった場合に発生する対流が中層

水形成過程に果たす役割は、対流混合というよりむしろ前線域で生じる下降流を強化し、

その結果サブダクションを強化することが重要であることがわかる。
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7 ケーススタディー

これまでに得られた結果が傾圧不安定や対流不安定の強さにどう依存するのかを調べる

ため、南北密度偏差Pmと海面冷却 Dfを変化させて新たに六つの実験を行なった。即ち

Pmを変えずに Dfを1/2倍及び2併にした実験(wcREF，scREF)、Djを変えずにPmを1/2

倍及び2倍にした実験(wbREF，sbREF)、及び冷却を加えずに (Df= O)Pmを1/2倍及び2倍

にした実験(wBARO，sBARO)の六つである(表2)。

冷却を加えた四つの実験(wbREF，sbREF， wcREF， scREF)においては、対流及び、傾圧波

~ は実験REFと同機の時開発展を示し、いずれの実験においても対流と傾圧波によって強い

前線下降流が形成された(図28)。下降流は対流発生後比較的短時間(5日から 10日)のうち

に最大となり、それに伴って弱い安定成層で特徴付けられる高気圧回転を伴う海面起源水

のパッチが形成された。これに対して冷却を加えない場合(wBARO， sBARO)には、 BARO

と同線2週間程度の冷却では有限振幅にまで成長しない。従って、対流(海面冷却)の存

在が傾圧波の成長とそれによってもたらされる中層水のサブダクション過程に重要な役割

を果たしていることがわかる。特に、傾圧性の弱し、場合には、冷却がなければ(wBARO)

傾圧不安定が発生しないのに対して、冷却があれば(wbREF)傾圧波が成長し [Legget al. 

1998]、そのためそれに引き続く強い前線下降流の発達によって海面起源水のパッチが形

成されることが特徴的である。またこれらの実験のうち、冷却あるいは南北密度差を 2倍

にした実験scREFと実験sbREFでは傾圧波の発達前に対称不安定に伴う斜向対流が生じ

るが、この場合にも実験REFでは鉛直対流が行なっていた傾圧波の成長の加速を斜向対

流が同様に行なうため、その後の傾圧波の時開発展や強い前線下降流の形成を質的に変化

させるものではなかった。

刈29aにはPmを変えた実験(wbREF，REF， sbREF， wBARO， BARO， sBARO)における傾圧

エネルギ~KEB の時開発展を、図 29b には Df を変えた実験 (BARO， wcREF， REF， scREF) 
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における KEsの時間発展をそれぞれ示す。対流発生時の KEsの増加量は、 Djだけでな

くPmの大きさにも比例して増えているが、これは Pmを大きく(小さく)するとモデル海

中央域(12.5km三y:s 37.5km)での成層が弱まる(強まる)ため、その領域での対流活動が

強まる(弱まる)ことに起因する。このように対流活動が活発なほど対流発生時の KEsの

増加が大きく、その成長により大きな寄与をすることがわかる。一方対流発生後の傾圧波

の成長率も、 Pm，Djに比例して大きくなっている(例外は wcREFで、これは対流の発生時

刻が遅い (11日目)ため、対流ではなく拡散が成層を弱めることで傾圧不安定波の成長が

速まっている)。

次に対流発生後の成長率の増加が傾圧不安定の線型理論と一致するのかを見るため、 5.1

節と同様に、傾圧波の成長率 (σ)とリチヤードソン数(Ri)との関係を調べた。同様な解

析は Legget al. [1998]によって、 一定の冷却を加えた場合の傾圧波の成長率について行

なわれている。ただし、前述のようにここでの傾圧波の定義は彼らのものと異なってお

り、波数空間上で対流運動と重複しないように定義している。成長率は、浮力に伴う成長

率がほぼ一定である(即ち傾圧波が線形的に発展していると考えられる)時刻(図29の太

線)で評価し、 Ri= N2/(du/れ)2の値は、 5.1節と同様にその時刻において浮力による位

青エネルギーの解放が生じている深さで平均することで求めた。図30aはその結果を刀、

し、図21bと同様に績軸に (1+ Ri)-1/2、縦軸に σ/fで示しである。その結果、傾圧波の

成長率は (1+ Ri)-1 /2に比例するという Stone[1971]の理論と良く 一致する結果が得られ

た(σ=0.25f( 1 + Ri)-1/2 -0.03)0ただしここでも Eady[1949]や Chαrney[1947]の理論と

も概ね一致する結果が得られた (σ =0.22fRi一1/2-0.02)0その結果Legget al. [1998]が既

に指摘している同ーの冷却を与えた場合に成り立つ関係が、異なる冷却を与えた場合にも

成り立ち、対流は成層を弱めることで傾圧波の成長を加速していると言える。

さらにここでは傾圧波の波長と線形理論との対応について検討する。最も不安定な傾

圧波の波長は、 Stone(Eady)型の傾圧波の場合LS10ne= 3.97(du/ dz)H( 1 + Ri) 1/2/ f(LEady = 
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3.91NHj f)である。ただし Ri>>1では LStone~ LEad)'となる。一万Charney型の傾)玉波では

LCharnev = 3.96f(dujdz)j(d2ujdy2N)となる。そこで各実験で発達する傾庄波の波長を求め、

(dujdz) H( 1 +Ri) 1/2 j f及びf(dujdz)j (d2uj dy2N)に対する依存性を調べた。ここで実験に

おける傾圧波の波長は、 (4)式で定義される傾圧波の波数域(domainB)におけるエネルギー

の最大値を求め、その 80%以上を持つ波数領域(k，/)の最大と最小の東西波数成分kを求め

その平均を計算し、さらにそれを図29の太線の区間で時間的に平均することで求めた。ま

ずStoneの理論との関係を調べたところ(図 30b)、実験sbREFを除く実験問において良い

致が得られた(L= 3.42(dujdz)H( 1 +Ri) 1/2 j f + 1.18)0実験sb悶 Fでは初期密度成層の南北

変化が大きく、その結果発生する対流とそれを擾乱源とする傾圧波は 12.5km三y:S;37.5km 

の領域でのみ局所的に発達する。そのため、 Ri等を求める際に行なった全域で、の水平平

均が、実験sbREFで発達する傾圧波の波長の評価には不適切であり、そのことが sbREF

の波長が他の実験と大きくずれていることの理由であると考えられる。また同様に Eαdy

の理論との関係を調べたところ、この場合も実験sbREFを除き概ね良い一致が得られた

(L = 3.40NH j f + 1.63)0冷却を加えない実験(BARO，w BARO，sBARO)で発達する傾圧波は

Chαrney型であるにも関わらずその波長は Stone/Eadyの理論と 一致しているが、これは

Chamey型の傾圧波の持つ代表的な深さがf2(duj dz) j (d2uj dy2 N2)であるため、ここで行

なったように傾圧波が卓越している深さ (H~ f2(dujdz)j(d2ujdy2N2))を用いて計算した場

合には (dujdz)H(1+Ri)I/2jfとf(dujdz)j(d2ujdy2N)はRi>>1で等しくなるためと考え

られる。次に、 Charney[1947]との依存生を調べたところ(図 30c)、冷却を加えた場合の依

存性は線型理論から大きくずれたものであった (L= -0.48f(dujdz)j(d2ujdy2N)十 15.58)0

これらの結果は、冷却を加えない場合に発達する傾圧波は Charney型であるが、海面冷却j

によって対流が発生し鉛直一様な対流混合層が形成されると、混合層の下に形成される成

層の強さが若しく変化する層の影響を強く受け、傾圧波の特性が変化し Stone/Eady的な

特性を持つようになることを示唆している。しかし、例えば密度偏差には南北流速ほどの
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ピークは形成されないことや、それらのピークが生じ る深さが異なることなど、 Stone/Eadv

と一致しない点も見られる。そのため対流混合層が傾圧波に及ぼす影響については、例え

ば単純な線型モデルを用いた解析を行なうことから、より詳細に議論する必要があると思

われる。

一方形成される強い前線下降流はPm，Dfが大きし刈まど強まっていた(図28、sbREF:-6.2x 

10-2ms-1、wbREF:-2.9x 10-2ms-1、scREF:-9.4x 10-2ms-1、wcREF:-2.4x10-2ms-1)。

この結果、 Pm，Dfが大きいほど強い前線下降流はより多くのトレーサーを海洋内部(混合

層以深)に輸送することが予想される 。そこで、各実験におけるサブダクション量を円リ

節と同様にして評価し、時間の関数として図31に示した。その結果、 実験REF，wbREF， 

wcREFではサブダクション量は時間とともに増加する傾向を示していた。しかし Pm，Df

の大きい実験sbREF及び実験scREFでは、サブダクション量の増加は実験REFより初

めは大きいが、 12日日頃から逆に REFより小さくな っていたoPmやDfが大きい場合

(sbREF， scREF)には、より強い前線下降流が形成され効果的なトレーサー濃度の下層への

輸送が傾圧域で生じるが、同時に傾圧波に伴う再成層の効果も強まり、特に中心緯度付近

(20km :::; y :::; 30km)での対流活動が著しく抑制される。一方、サブダクション量を評価す

る際の混合層の深さを決めている 2次元モデルでは(傾圧不安定に伴う再成層が生じない

ため)対流は引続き深くまで達している。その結果、傾圧波に伴う再成層化が中心緯度付

近で進行すると、サブダクション量が減少する結果となっていた。しかし、中心緯度付近

以外の領域(Okm:::; y :::; 20km， 30km :::; y :::; 50km)でサブダクション量を評価したところ、 Pm

やDfが大きい場合でもサブダクション量は再成層の影響が及ぶまでのより長い期間増加

し続け、またその量も実験REFよりも大きいものであった。このように、サブダクション

ーはPII1'D fの大きさだけでなく、時間にも大きく依存するが、いずれの場合にも強い前

線下降流が効果的な海面起源水の沈降を生じさせていることは、注目すべき結果である。
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8 まとめと議論

本研究では傾圧海洋中での冷却に伴う中層水形成過程を、非静水圧モデルを用いた数値

実験を行なうことにより調べた。対流(海面冷却)が存在することで傾圧不安定は短時間の

うちに有限振幅にまで成長し、密度前線に沿って形成された強い下降流が海面起源水を効

果的に沈降させる。この強い下降流域はせいぜ、い Ikmの幅で形成されるが、その位置が

時間とともに移動し、また下層において発散流を生むため、その幅の 10倍以上のスケー

ルを持つ高気圧性循環を伴う海面起源水のパッチを形成する。

~ この現象に対しては共存する傾圧不安定と対流(冷却)の相乗効果が本質的に重要であ

る。対流はまずその発生時に傾圧不安定に対する擾乱源として働く 。一方、その後も表F自

における成層を弱めることによって傾圧不安定の成長を加速し、数日のうちに有限振幅に

まで発達させる。このときの傾圧不安定の成長率は対流のない場合の約 3倍に達する。

方発達した傾圧不安定は密度の再成層化を引き起こすため、対流運動Jは傾圧波の収束域で

ある密度前線域に集中的に発生するようになる。その際対流は、密度場を変化させること

で、前線形成過程に伴って形成される下降流を強化する。さらにこの下降流は対流と前線形

成過程によって生じる対称不安定に起因する斜向対流によっても強化されると考えられる。

その結果、等密度面に沿って深くまで達する強い下降流が形成される。この時下降流の強

さは対流(冷却)のない場合(純粋な傾圧不安定)の下降流の 20倍以上の4.7x 1 0-2 ms -1に

も達し、またそれは傾圧不安定がない場合(純粋な対流)の下降流の 2倍以上に達する。

対流(冷却)が前線域での等密度面に沿った下降流を強化する結果、海面付近に位置し

ていた海水の下層への沈降が促進される。したがって、傾圧性の強い海域に冷却が加わっ

た場合に発生する対流が中層水形成過程に果たす役割は、対流混合と言うよりむしろ前線

域で形成される下降流を強化することと考える方が妥当である。これは従来想、定されてい

たような対流の鉛直混合によって深められた混合層内に海面起源水が蓄積され、傾圧不安
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定が深ま った混合層の底からこの混合層水を内部領域へ輸送するという筋書きとは、 大き

く異なるものである。傾圧不安定に伴う前線形成過程が海面起源水の沈降及び水平輸送に

深く関与しているため、傾圧域での中層水形成量は冷却の強さだけでなく傾圧性の強さに

も依存して複雑に変化する。このためサブダクション量などの経年変動を考察する上でも

考慮すべき重要な要因となると考えられる。

はじめにも述べたようにこのような現象は、強い傾圧性を持つ海洋で現実にも生じて

いる可能性がある。例えば北大西洋亜熱帯域(FASINEX域)では、 20kmから 50kmの水平

スケールで内部に高酸素水を含んだ高気圧性渦が、表層に前線が見られる海域の 100m以

深に観測されている [e.g.，Pollard and Reiger 1992](図2)0Pollard and Reiger [1992]は前線

下降流の強さを 4x 10-4ms-l程度と見積も ったが、鉛直流速計を装備したドリフターは

4 x 10-3ms-1と、上での見積りより 一桁大きい下降流を捉えている [Eriksenet al. 1991]0 

このことを考えると、本実験で得られた対流(海面冷却)の影響を強く受けて非常に狭い領

域で生じる強い前線下降流が、ここでの海面起源水のパッチの形成に深く関わっている可能

性が高いと言える。実際この海域では非常に大きな水平密度勾配(三0.25kgm-3/10km)に加

え[Pollard仰 dReiger 1992]、顕著な海面冷却(夜間には 200rv 800Wm-2)が観測されてい

る[e.g.，~似たre t al. 1 991 ]。これらの値は実験REFで用いた (0.04kgm-3/10km， 100Wm-2) 

値よりも十分大きし、。さらに強い下降流を観測したドリフターから 5kmしか離れていな

い別のドリフターではほとんど鉛直運動を示していない [Eriksenet al. 1991]ことも象徴

的である。このように水平スケールの小さな変化は、 Pollardand Reiger [1992]が下降流

を評価するために用いた 3km毎の密度の観測から捉えることは難しいと思われる。

また、ラブラドル海南西域で観測された海面起源水のパッチ [Pickαrtet al. 1996](函 3)

も、本実験で再現されたパッチと定性的に良く 一致するものである。このパッチ内の海水

は強い傾圧流であるラブラドル海流内での対流によ って形成されていると言われいてるが

[Pickart et al. 1997]、そこでの水平密度勾配(三0.lkgm-3/10km)[Lazierand Wright 1993]は
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実験REFの値(O.04kgm-3/IOkm)より大きく、また冬季の海面冷却(三 200Wm-2)[Pickart

et al. 1997]も実験REF(280Wm-2)と同程度に強し、。。従って、本研究で見たように対流過

程に加えて傾圧不安定過程が存在することで形成される強い前線下降流がそこでの中層水

形成過程を支配している可能性が高し、。この高フロン水は大西洋に広く分布することから

[Smethie 1993]、大西洋中層の重要な熱・物質循環を担っていると考えられる。そのため、

その形成過程を明らかにし、ここでの議論を検証するためにも、さらに詳細な観測が望ま

れる。一方、ラブラドル海中央では、数 IOOOmに達する深い対流が生じ [e.g.，Gascardand 

Clarke 198]、古典的ラブラドル海水が形成されていると考えられているが、そこでの平均

的な水平密度勾配(三 O.Olkgm-3)から判断すると傾圧性は弱い。そのため、局所的に存在

する渦付近では前線を伴った下降流が形成されると予想されるが[e.g.，Gascardαnd Clearke 

1983; Legg et al. 1998]、ラブラドル海中央域全体で見れば対流に伴う鉛直混合が古典的ラ

ブラドル海水の形成により重要な役割を果たしていると考える方が妥当であろう。

方日本海北西部では大陸からの季節風による強い冷却が沿岸を流れる低温・低塩のリマ

ン寒流の上で生じているが [e.g.，Kawamura1998]、このような状況はラブラドル海のそれ

と類似している。実際、日本海には南部に広がる主密度躍層の底部に位置する東海中層水

(ESIW)[Kim and Chung 1984]とそのすぐ下方に位置する上部日本海固有水(UJSPW)[Senjyu 

and Sudo 1993]の二つの中層水が存在することが知られ、これらはラブラドル海における

上部ラブラドル海水と古典的ラブラドル海水に対応すると考えることができる。Yoshikawα

et al.い999]はこれらの水塊の形成と循環を大循環モデルを用いて調べ、それらが日本海

北西部で形成され、冬季の対流が深く関与している可能性を示唆した。しかしそのモデル

では陽に対流及び傾圧波を再現していないため、対流と傾圧波の相乗効果に起因するサブ

ダクション過程を過小評価している可能性が考えられる。実際、日本海北西部の初冬にお

ける海面冷却 (rv400Wm-2)[Kawαmura 1998]や水平密度勾配(rvO.05kgm-3/ lOkm)の平均

的な値は実験REFで用いたDj，Pmと同程度である。ESIWは低塩分で特徴付けられるが、
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このような低塩水はリマン寒流によ ってもたらされている。このことからESIWの形成に

は傾圧流であるリマン寒流が関与している可能性が考えられる。またそれは上部ラブラド

ル海水と同様主密度躍層の下端に位置している。そのため、 ESIWの形成に対流(海面冷

却)の影響を強く受けた前線下降流が重要な役割を果たしている可能性が考えられる。

ここで取り上げた例以外でも、イ頃圧流と海面冷却の両方が卓越する海域(亜寒帯前線域

や南極周極域)では、中層水形成過程が本研究で、得られたのと同様のメカニズムで生じて

いる可能性が高く、その意味からj毎回冷却下における傾圧不安定過程がサブダクションを

引き起こす重要かつ主要な過程と考えることができる。一方現状における大循環モデルで

は、本研究で考えて来たような比較的小さな水平スケールの現象(対流・傾圧波)は陽に

再現することが難しく、多くの場合いわゆる対流調節によって対流混合をパラメタライズ

し、傾圧不安定に伴う渦輸送を例えば Gentand McWilliams [1995]等によって考案された

方法で表現している。しかしながら、ここでの結果はそのような手法が必ずしも適当で、な

いことを示している。即ち、両者が共存するような状況では、個別のパラメタライズでは

両者の相乗効果(強い前線下降流の形成)がヲ|き起こすサブダクション及び中層水形成過

程を適正に取り扱えない可能性がある。その意味からも、ここで得られた結果の現場での

検証に加え、それが大規模な時空間スケールの現象とどのように関わっているのかについ

て、観測・理論・モデルの各方面でのさらなる検討が必要で、あろう。

その他にも、ここで得られた結果の重要性を検証するためには本実験で無視した要素

を考慮し、より定量的な比較を行なう必要がある。例えば冷却の時空間変化、風の効果、

異なる水温 ・塩分をもった水塊の混合の効果や陸岸地形の効果などを考慮した実験が必

要である。また、強い前線下降流によって形成された海面起源水のパッチが、どの程度の

時間持続するのか、またどのような過程を経て海洋内部領域に輸送されてゆくのかといっ

た問題を考えてゆくには、より広い領域での実験を行なう必要がある。またその一方で、

ここでの結果を検証するためのより多くの観測結果が望まれる。その際、強い前線下降流
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を効率良く観測するためには、ドリフターなどによるラグランジュ的な観測が有効と忠わ

れる。

なお、 Thesisの基礎となった論文は以下の通りである。

Formation process of intermediate water in baroclinic current under cooling， 

Journal of Geophysical Researchに投稿中，

Yutaka Yoshikawa， Kazunori Akitomo， and Toshiyuki Aw勾iの共著。
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付録

A 数値積分の手法

A.l運動方程式及び移流拡散方程式

ここでは (1)rv(3)式の数値積分の方法を具体的に述べる。まず(1)式の各成分をムy，zで

微分し辺々加え整理し、圧力方程式を求める。

1 / d2 P ， d2 P ， d2 P ¥ 
ートτ 十一τ+一τ)PO ¥ dx2 ' dy2 ' dz2 I 

dGU dGV dGW 
二一一一+一一一十一一一
dx ' dy ， dz 

ここで GU，GV，GWは以下で定義される。

du du du d2u d2u d2u 
GUニ -u一一一 ν-=--w一一+fv 十 Vh 一一~ +Vh 一一~+Vァ ーーォdx . dy .. dz ' J'  ， . '1 dx2 ' . fI dy2 ιdz2 

aνaν dv d2v d2ν d2ν 
GV=-u一一 ν-=--w一一 fu十 Vhーーォ+V"一τ+V7一τdx . dy .. dz J -- ， . fL dx2 ' . fL dy2 ιdz2 

dw dw dw p ，.. d2w ， .. d2w ， .. d2w 
GW = -u~-v一一 -w一一一 ~g+Vh一ーす +Vh一ーす +Vz ---=\τdx . dy .. dz po 0 ' . f/ dx2 ' . fL dy2 ' . (. dzι 

運動方程式、密度の移流拡散方程式及び圧力方程式の差分化は、広い意味でのMAC(Marker

and Cell)法を用いて行う。即ち、 u= (uぅVぅw)及び (GUぅGVぅGW)は各ボックスのムYぅZ軸

に垂直な境界面中央に取り、 p，pはボックスの中央に定義する(図 A.l)。

まず、 GUは以下のように差分化される。

cujjjl= 

ーヰ(u7+1 ，j，k叫 -I，j，k十川j，k)(u7+I，j，k-U7-I，j，k) 
-£{(vj+i jk+ν7，j，k) (U7，j+ I，k十U7，j，k)-(イ+lj-l k+VIl--l り(ufjk+ufjー Lk)}
一ヰ{( w7+ 1 ，j，kけ円川川kけ川川川+刊叫叫w川川叫ι山?:乙じしυ7，j，k)(ふ，j，kムμi，メ，k
+jk(いω叫ν川ι;ιL1jkHf+!?j-lk+v;:山 7，j-l，k)
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差か(似附μイf
十ヱ三(ωu'?ト一斗 l + n-l ぺμUト~， ) (U:，;， I + U ー LU:，;) 
&2  ¥V''i，j，k+1 I ""i，j，k-I -'-vt-i，j，kJ 

ただし、 計算の安定性のため、粘性項は n-1ステ ップ、それ以外の項はnステ ップでの

値を用いる。また GV，GWも上と同様に差分化される。これらを用いて、運動方程式は

ヰ川一川)=ーヰ凡j，k一円j，k)+叫 k

よ川-CJ)=一品(P7，j+I，k -P7，j，k) +叫 k
i(w??;-wf;;)二 -J-(pnk+l-pfjl)+GWふ:2I1t"'l，j，k "l，j，k/ PO&，rl，J， 

と書け、圧力方程式は

となる。

戸(P'l.t1 ，j，k十月一lj-k-MJK)+中(pfj+lk十円jー lk-2PIjk)+ 
1τ(pfl k+l+pfjk-l-2PLK)= いO&L¥1 t，J，K.i 

l(GUf k-GUL K)+土(GVn-cvn l k)+工(CIR-nk-CW;:;k-l) 
山 Ay i，j，k hjー ，K./ & 

また密度の移流拡散方程式は次のように書ける。

右(p付円川?:，
一ヰ{uf川
一 £志{川川山山ν〈ιh川川:じいω川jμ川ρkμω(ωp円凡ι恥:じμいj什川+刊I.kけ川川川川+叩叫叫叫p叫叫凡;:じい1Uいjμk
一会{ W7，j，kμ川(p付山山?:乙μい，j川岬jμ肘k糾+刊1+叫pぱ叫心山?:じυω，J川:j，k)μ川k)止)ト一W山;:じいい:シいjμk
+23(ptl13j7k十にん3k-2pjJJ)+長叫l.k+門戸ll-2PCJ)
γ 

+言(pfLl+PCJ-l-2pfJ)
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ただし、ここでも計算の安定性のため、拡散項はn-lステ ップ、それ以外の項は nステ ッ

プでのイ直を用いる。

これら時間積分は蛙飛び法に松野法を併用し、時刻n，n-lのuグヲ以pを用いてGU，GVぅGW

を計算し、圧力方程式を境界値問題として FFT法で解く 。求ま った時刻 nでの p及び

GU，GV，GWを用いて時刻n+lでの仏門wを運動方程式から求める。また時刻爪n-lの

U，νJぅpを用いて時友iJn+1での pを移流拡散方程式から求める。
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A.2粒子追跡法

粒子追跡、は以下の方法で行なった。まず粒子の位置xにおける流速 U(X)を、それを

取り囲む 8点の格子点でのオイラ一流速(例えば Ui，j，k，Ui-l，j，k. Ui，j-l，b Ui-l，j一l，k，Ui，j，k-l， 

Ui-l ，j，k-l， Ui，j一l，k-l，Ui一l，j-l，k-lに距離に比例した重みつき平均をとることで求める。同機

に ν(x)，w(x)を求める。こうして求まった u(x)を用いて運動関係式 (9)を時間積分し、 x

の時間変化を求めるが、この時間積分は精度を保つため 4次のルンゲ・クッタ法を用いて

行なった。

具体的にはまず時刻nでの粒子の位置及びそこでのオイラ一流速をそれぞれxn，ul1とす

ると、 0.5~t 秒後の粒子の位置 x? をがから求め、そこでのオイラ一流速 u? を求める 。

x7 = xn + 0.5 * ~tun ， u7 = u(x7) 

同様に以下の式を計算する。

X2二 xl1+0.5 *企tu7，u~ = u(x~) 

X3 = xn + ~tu~ ， u3 二 u(x~)

このようにして求まったf?X??巧?xjを用いて時刻n+lの粒子の位置xn+lは

xn+l = xn + ~t(un + 2u7 + 2u3十u3)/6

として求められる。また時刻nから n+lまでの粒子の移動距離が格子点の1/4以上に達

しないように時間間隔を小さくとった。
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B 水平シア一流が、対流の水平構造に与える影響

B.l数値実験

B.1.1数値モデル

水平シアーを持った平均流が平均流を横切るモードの対流(以下単に T(Transeverse)モー

ドの対流と呼ぶ)の成長を促進(不安定化)する力学過程を明らかにするため、はじめに数

値実験による検証を行う。モデルは以前と同様にf面上の矩形海であるが、ここでは流れ

( の平均場が対流に及ぼす影響を明確にするため、流速及び密度場を基本場(瓦=同0]，p) 

と擾乱場(u二 [uぅv，w]，p)とに分け、基本流及び基本密度場は何らかの外部フォーシングに

よって以下の式で表されるような単純な構造に維持され、時間変化しないと仮定する。

u(y)二 -Uosin(2π:y/L) 戸(z)=戸zzぅ戸z= const. > O. 

ただし基本流の水平構造は実験REFの海面におけるそれと同じであるが、その向きは逆

となっている(即ち y三L/2で西向き、 y三L/2で東向き)。これはここで考えているよう

な密度が水平一様な場合には、対流は d耳/dyが正の領域でいち早く発達するため、図の見

やすさを考慮したゆえである。また水平シアーの効果に着目するため、基本流は順圧とし

ている。ここでは海面冷却は与えていないが、基本密度場が不安定成層しているため、対

流は基本場の持つ位置エネルギーが開放されることで発達する。このように基本場は実験

REFと比べ単純化されているが、これらの単純化は Tモードの対流の不安定化に本質的

な影響を与えないことがし 3くつかの予備実験から確認されている。

支配方程式は (1)rv(3)であるが、ここでは方程式を過去の研究と同様にモデル海の深さ

D、粘性係数v、及び基本密度勾配色で無次元化する。

ム rvDx， 
D2 V 

ん~一一仁 ム ~τu，
V lノ

50 

p* rv戸zDp，
2 v 

P* rv po D2 



ただし(*)は次元付きの量を表す。これらの無次元変数を用いて支配方程式は以下のよう

に表される。

学+山+Rd+Rehνi+Ta1匂 xu
or OX 

二 -Vp-Pr-1Rαpk+V2u 、、，，
ノ
ハU〆，，‘、
、

V.uニ O 、‘，，
〆
l
 
l
 

/，，‘
、

dP， r7 _ ， n -dp ， n -1 r72 
二~+u. Vp +Reu二一+w = Pr-I VLp 
or OX 

( 12) 

(玩y= dU/dY， Uyy = d
2
耳/dy2，I= [1，O，O]，j= [0， 1，0]，k= [0，0，1]) 

('-.. 

この方程式を支配する無次元パラメターは

g戸ZD4I 1 r-A ¥ n _ U 0 D 7' _ f2 D4 
Pr= ~(= 1)，お=一一一(=10Q)， Re二一一日=-7(=104)

POKV . V VL. 

であり、ここではシアーの強さを支配するパラメター (Re)を変化させその依存性を調べ

た。境界条件として横の境界に周期境界条件、上下の境界では

ハU一一
円

V一一w
 

一一
U
v

一

ヲ
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一3
U

一一
μ
一
7
~

「バ
U

一ヘベ
U

を与えた。時間積分は対流が発生し有限振幅に発達するまで行った。

B.1.2実験結果

はじめに Re=2ぅ10，50の結果を示す(図B.l)。図に示すのは t= 0.48でこの時刻に対流

は最も流速が大きくなり、有限振IIJ~に達している 。 対流の水平構造が基本流のシアーの強

さに依存して、セル型(C(Cell)モード)、 Tモード、基本流に沿うロール型(P(Paralell)モー

ド)、という 3通りのパターンを示している。Cモードはシアーがない場合に生じる型と同

じであるから、シアーが弱いためその影響を受けていないと解釈できる。一方Tモード及

びPモードはともにシアーの影響を受けているが、シアーの大きさに依存して生じる型が
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異なるという興味深い結果となった。なお Tモードは基本流とともに移流されている(こ

れは実験REFでも見られた特徴である)。これらの結果は基本流の水平シアーが対流の水

平構造に影響を与えていることを示すと同時に 、その影響はシアーの大きさに依存して異

なることを示している。

さらに Re= 50の時開発展に注目すると 、対流の水平構造は時間とともに Cモード、 T

モード、 Pモードと変化していた。一方Re= 10の実験ではCモード、 Tモードの}II買に発

展し、 Tモードで有限振幅に達していた。この結果から、対流の水平構造は Reの大きさ

に関わらずCモード、 Tモード、 Pモードの}II買に時開発展するが、それが有限振幅に達し

たときの構造は、基本流のシアーが強く有限振幅になるまでにその影響を十分に受ける場

合には Pモード、 一方基本流のシアーが弱く有限振幅になるまでにその影響をほとんど受

けない場合には Cモード、その中間でTモード、というメカニズムで決定されていると予

想される。
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B.2線形安定性解析

数値実験を行なうことにより水平シア一流が対流に及ぼす影響が明らかになったが、こ

こではその力学過程を線形安定性解析を用いて調べてゆく 。

B.2.1支配方程式

用いる方程式は (1)~(3) を線形化した式である 。支配方程式を得るためまず、(1 )式に

Vxを作用させ渦度(ω=Vxu=[ιη うC])方程式を作る。

d d ， . dw dv dw， 1 1'1 d 
(-+Rd-)ω+ Reuy[一一一トル玩y}'vk-Ta1j2竺dt ' &'---dx1w  ， &'---YL dx' dzうdz J & • - v7_}' ..~ ~ ~ d z 

dp dp Al ， tt2 
=Rα[一一ーヲO]+V

Lω
dv' dx 

さらに上式に Vxを作用させて以下の式を得る。

d _ d 勺 d2u d2ν d2ν d2w _ _ ， d2w d2ν 
(~~ + Reu:' ) VLU + Reuy[一一一一十一一一一-，0，2(一一一一一)]at ax y axay ax2az2ayaz?? axay axaz 

.dv dw dv山人 コ
十Reuvvl一一一一一一一一1+ Reuvvv¥ノi+日 1/2竺竺yyLay az?ax?ax j yyy az 

rd2p d2p tt2_1，tt4 
= Ral~ ~一一一円pJ+ V<+U Ldxdz'dxdy' 'n~J 

上式と密度の移流拡散方程式(3)のうちのいくつかを組み合わせて解を求める。

B.2.2鉛直構造

( 13) 

(14) 

鉛直構造は水平シアーが存在するため多少手間を要するが、従来の Rayleigh_ Benard問

題と同様に、 (13)(14)式の鉛直成分と密度の移流拡散方程式(12)から支配方程式系が得ら

る。境界条件を考慮することにより以下のように求まる。

w ~ W(X，y， t) sin(mrrz)ぅ c~ C(X，y，t)cos(mπz)， p~p(X， y， t)sin(mπz) 
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B.2.3水平構造

水平構造を決める支配方程式は、 (13)(14)式の y成分と密度の移流拡散方程式(12)に

幻(二以外x2+以外Z2)を作用させた式から得られる。

(三+Rdjl)η-(Tal/2 -Reuy)むこRa並+V2ηdt I "''''''''dxJ'' ¥.L"" ........""')'JdZ -"'''''dx 
( 15) 

d I n_-:-7 d ¥n2__ n_-:-7 dv I rr_I/2drt n_ d2p (; +Re耳_;)Vν-Re耳yy-+TG/-=RG一一+V<+vdt ' _ ----dx ・Y)'dx ' --- dZ ----dydz ( 16) 

a a2aη サ
(;_ +Reu一)V~p_(~-I+ ーと)二 V2V~p
dt '-----dxJ 'Z"'- 'dx' dydz ( 17) 

B.2.4モード分解I

上式から変数η?円pは

η= H(y) exp(ikx +σt) sin(mπz) ( 18) 

ν= V()作xp(ikx十σt)cos( m1tz) ( 19) 

pニ P(y)exp(ikx +σt) sin(m1tz) (20) 

と表せる。これらを (6)rv(8)式に代入すると

(D; _a2_σ-ikReu)H -mπ(T，α1/2 _ Re石川

(D; -a2_σ-ikReu)(D; -a2)V + ikReuyyV 

ik 
(Dj-G2一σ-ikReu)P-ヲH+τDyV=0 

a"'" a一

となる (Dy二 d/dyぅα2= k2 + [2 +m2π2)。この式を σを固有値として固有値問題として解

く。波数kぅmが与えられると y方向の構造(H(y)， V (y) ， P (y ) )と成長率σが解として求まる。

図B.2にこのようにして求められた成長率を kの関数として Re= 2，10，50の場合につい

て示す。シアーが強い (Re= 50) 場合 k~ O の解、即ち P モードの成長率が最も速く、 一方
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逆の場合(Re= 2)には成長率は波数kに大きく依存せずCモードが卓越する傾向が示され

る。これらの結果は数値実験と矛盾しないが、この解析では Tモードの構造が表れなかっ

た。これは解の形を(18)rv(20)式のように仮定している以上、移流されるような解(Tモー

ド)は表現されないためと考えられる。

B.2.5モード分解11

そこで、 Tモードの構造が表せるよつな解析を試みる。ここではその前に、基本流とと

もに移流される Tモードがなぜ、ある時間において Pモードよりも早く成長するのかを考

える(図 B.3)。議論を簡単にするため耳=yとする。

平均流が存在する場合、基本流に沿う方向の流速uは基本流 (u)の移流効果で ν>0の

ところで減速、 V<Oのところで加速される((10)式の左辺第4項)。ロールが基本流の方向

とある角度を持っている場合には、ロールから見た水平収束(図B.3のdvn(dn)が大きくな

る。その結果、鉛直流が加速されより大きな位置エネルギーの解放が起り、そのため成長

恋が大きくなることが予想される。この鉛直流の加速は、ロールが基本流に沿う方向を向

いている場合には生じなしE。このことは非常に荒い議論ではあるが以下のように定量化で

きる(図 B.3)。基本流から受けるレイノルズストレスによって東西方向に 8tの聞に加速さ

れる東西流速はぬ=-Rev8tで与えられる。ロールと基本流とのなす角度を 0とすると、

この加速された流速はロールが傾いていた場合、ロールに直行する成分8un= -8u sin 9を

持つ。それゆえ対流ロールに直行する流れ Unの時間変化は、 v= uncos9ぅtan9 = l/Retの

関係を用いると

dun/dt = Reunsin9cos9 = Re2t/(1 +Re2t2)un 

と表せる。それゆえロールが基本流を横切っている場合には、沿っている場合に比べ成長

恋は Re2t/ (1 + Re2t2)だけ増加することが期待される。この関数は f二 l/Reのときに最大
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イ直Re/2をとり、それゆえ Reが大きければこの加速は早い時期に強く生じ 、小さいとき

にはその逆になることが予想される。 以上の定量化はいくつかの簡単化を行なっているた

め、必ずしも現実を正しく捉えているわけではないが、このReに対する依存性は数値実

験で見られた特徴と矛盾しないことから 、その本質を表していると考えられる。

そこで、解の形を基本流によって移流されるモードで表現する。ただしここでも簡単の

ため、証=yとする。

η= H(t) exp(ik(x -Reyt) +σt) sin( m1tz) (21 ) 

ν= V(t)exp(ik(x-Reyt) +σt) cos(mπz) (22) 

p = P(t) exp( ik(x -Reyt) +σt) sin( m1tz) (23) 

この解を (6)rv(8)式に代入すると、

D{H = -a2H-mπ(Ta1/2 -Re)V + ikRaP 

l -kRet "， l -kRet 
D{V二今日l匂十[2k~ ~; -- ~ Re一 dlv-i 2c mdGP 

a~ a~ a 

DIP=-5H十kl-KRefvーの

( という時間に関する常微分方程式で表される (D{= d/dt，α2_α2(t) = k2十 (l-kRet)2 + 

m2π2?b2=K2十m2π2)。波数kぅl，mを与えて、上式を時間積分すれば解の時開発展が求まる。

図B.4に密度 (P)の時間発展を、 二つの特徴的な場合(i)k= 0， lヂO(ii)k# O，l = 0につい

て示す。(i)は基本流に沿う方向のロールで前述の Pモードに対応し、 (ii)は基本流を横切

る方向の移流されるロールでTモードに対応する。

(i)は成長率が一定となるような時間発展をする。これは前述のように基本流の移流効

果がないためで、また k=Oの場合支配方程式は従来の Rayleigh-Benard問題の Taを

Tal/2(Tal/2 -Re)と置き換えたものと同等となることからも理解できる。一方 (ii)は成長
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Z玄てが時間とともに変化している。この時間変化には二つの要因がある。その一つは全波数

α(t)の時間変化であり、解が成長するときは、およそ Rayleigh-Benard問題から求まる解

の成長に必要な波数の範囲内にあるときである。もう 一つは前述の基本流の移流効果に

よる収束・発散の強化に伴う鉛直流の増加に起因する。実際、 (ii)は(i)と比べこの効果に

よって成長率が増加している(図B.4c)。

また、この結果は対流の水平構造が時間とともに C モード、 T モード、 P モードのJII~で

発展することも示している。即ち初期の段階では、基本流による鉛直流の増加の効果が小

さいので、 (i)(ii)に顕著な違いは生じず、Cモードが現れ、その後基本流の効果が最も強

くなり (ii)即ち Tモードが卓越し 、十分時間が経つと鉛直流の加速の効果が小さくなると

同時に、波数が増加することにより (ii)は減衰し、相対的に (i)E!llちPモードが卓越する

(図 B.5)。

57 



B.3まとめ

以上の解析から基本流の水平シアーの影響を受けた対流の水平構造は、基本流の移流効

果によって基本流を横切る ロール型と基本流に沿う ロール型があり 、また有限振幅時の対

流の水平構造はシアーの強さに依存するとこが明らかになった。ここでの線形解析で用い

た基本流の構造は耳=yであり、数値実験で用いた構造と異なっているが、同様の力学過

程で Tモードが不安定化していると考え られる。
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Exp. REF ADJ BAR6 

(V~qg + f2長)fCglW (x 10-16m-ls-3) 15.6 13.1 2.34 
2VH.Q (x 10-16m-ls-3) 7.64 8.61 1.92 
qg (xI0-8s-2) 25.1 18.3 58.5 

(x 10-4s-l) 0.983 1.00 ト00

表 1 実験 REF、実験 BAR6、実験 ADJ におけるオメカ、式 (7) の左辺 (V~qg+ f2長)fCglW、
右辺(地衡力)2VH.Q、絶対渦度の鉛直成分弘、及び渦位qgの深さ 200mでの平均

値。平均は傾圧域(4km~ y ~ 20km， 30km ~ y ~ 46km)で下降流が生じている領域の
うち、渦位が正の領域で平均をした。

Exp. REF wbREF sbREF wcREF scREF 

Pm (10-2kgm-3) 5. 2.5 10. 5. 5. 

Df (10-6kgm-2s一1) 6.4 6.4 6.4 3.2 12.8 

BARO wBARO sBARO 

Pm (10-2kgm-3) 5. 2.5 10. 

Df (l0-6kgm-2s一1) O. O. O. 

表2各実験で用いられたパラメター (Pm，Df)の値。
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傾圧波の深さ)。実線は実験 sbREFを除いて最小 2乗法でもとめた回帰直線 (L= 
3.42(du/ dz)H( 1 + Ri) 1/2/ J + 1.18)0 (c)各実験で、得られた傾圧波の波長とJdu/dz/(d2u/dy2N)
との関係。実線は最小 2乗法でもとめた回帰直線(L= -0.48Jdu/dz/(d2u/dy2N) + 
15.58)。
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図31実験REF(実線)， wbREF(点線)， sbREF(破線)， wcREF(一点鎖線)， scREF(三点鎖線)で
得られたサブダクショ ン量の時間変化。
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図A.l差分法で用いた格子点及び流速 ・密度の配置図
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図B.l鉛直流速の水平分布図 (t= 0.48)。陰影部は下降流。(a)Re=20(b)Re=100 (c)Re= 
500 
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図B.2成長率σ。(a)Re二 20(b)Re二 100(c)Re = 500 
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図B.3(a)基本流の移流効果の概略図。(b)Re2t / (1 + Re2t2)の関数。
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図B.4密度の振幅 (P)の時間発展。 (a)(i)の場合。 (b)(ii)の場合。破線は (i)の最大振幅。
(c) (i)，(ii)の成長率の時間変化。
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図B.5(i)(ii)の時間発展と Cモー ド、 Tモード、Pモードの関係の概略凶。
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