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1 .はじめに

1 9世紀末(1 97ト1976)に初めての本格的な海洋調査がChallenger号により行わ

れた.それ以来，約 1世紀がたち，多くの海洋調査船により観測が続けられた結

果，海洋の表府循環像は詳しくわかるようになってきた.

しかし，水深数千mでの深層の循環像は未だに不確定である.その最大の要因は

深層の観測の困難さにある.比較的計測が容易な水温 ・塩分 ・溶存酸素にしてら，

深層での分布を測るためには，海上の調査船から数千mのケープルを下ろし再びそ

れを引き上げる作業が必要となる. このような作業には大型の調査船が不可欠で

あるが， それらが先進国iこしかないため，南半球では十分なデータが集まってい

ない.ましてや数cms Iの深層流を直接測定することは技術的にも難しく， いろ

いろな海域で深層流の直接測流が行われるようになったのは最近十年のことにす

ぎない.

視IJ流データがあまりないため，今固まで深層循環は比較的観測数の多いトレー

サ盟を用いて進められきた.特に， トレーサ虫の等値線の形状から流れを定性的

に推測するコア ・レイヤ一法(Wust，1935)がその簡便さのため最も一般的であり，

たとえば，中深層 (mi ←depth)の循環はReid(1981)が，深層の循環はMantylaand 
Reid(1983)が詳しく d己述している.流れは力学的なバランスを通してではなく，

研究者により主観的に決定されるため， コア ・レイヤ一法は観測データの質をあ

まり問わない.従って，観測の少ない海域にも適用しうるという利点を持つ一方，

その裏返しとして，流れのノ守ターンしか得られないことや，研究者により結果が

異なることなどの欠点をもっ.

客観的に流速場を得る方法としては，地衡流計算が最も一般的である. しかし，

地衡流計算では流れの傾圧成分しか求めることができないので，I1国庄成分(あるい

は，ある水深での絶対流速)は別に与えられなければならない.たとえば， R e i d 

(1988，1990)は，地衡iriE計算で求めた傾圧流速にコア ・レイヤ一法で求めた海底付

近の流れを加えて，南太平洋，南大西洋の絶対流速を計算した.

一方， インヴアース法はトレーサの保存JlIJを使うことにより客観的にI1国圧流速

を求める手法であり，閉領域を囲む観測線を通しての質量やトレーサ重の流入 ・

流出フラックスが互いにバランスするように11原圧流を決定する. このため，適用

しうる観測線は閉傾域を取り囲むように選ぶ必要があり，観測の多い北大西洋や

北太平洋では，それぞれWunschand Grant(1982)やRoemmich and McCallister 
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(1989)が水平循環を求めているが，観測の少ない南半球では， Fu(1981. 1986)， 

Wunsch et al. (1983)， Rintoul(1991)がいくつかの測線に対してそれを横切る流

速を計算しているにすぎない. また，同様な手法として，等密度商上でのポテン

シャル渦度の局所的バランスから順圧流速を求める βスパイラル法もあるが， さ

らに高精度の観測データを必要とする. このため， Olbers et al. (1985)が気候学

的な年平均密度場から北大西洋の中深層以浅の循環を求めているものが，大循環

を求めた唯一の例である.

ところで，順圧流は渦度方程式を解くことで風応力場からも計算できる.平坦

な海底の場合，そのような計算は SverdruP~i・ n と呼ばれ， Godfrey(1989)などによ

る'多くの研究がある.一方，海底地形が存在する場合にはI1目圧成分と{頃圧成分は

独立ではなくなるため， 11原圧流の大きさは風応力場だけでなく傾圧抗の大きさに

も依存する.従って，その複雑な式を解くには，観測された密度場を差分数値モ

デルに与えて計算を行う. この方法は，診断計算(diagnosticcalculation)と呼

ばれ，本研究で用いる手法である.

流れの診断計算は，観測が豊富なこともあり主に北大西洋を対象として

Sarkisyan(1977;review)やHollandand lIirschman(1972)が行っている. しかし，

その欠点として，数値モデルの特性と観測データの特性が一致しない場合，非現

実的な流れが得られるということが指摘されている. たとえば，計算機能力の制

限から，数値モデルは中規模現象を分解するだけの細かな計算格子を用いること

ができない. このため，観測された密度場に含まれる中規模現象はモデル中に非

現実的な流れを作り出すが，診断モデルでは海底圧力トルクのためきわめて強い

流れとなって現れる (Sarmientoand Bryan，1982).すなわち，診断モデルはこの

ような影響に対して「もろい (fragile)Jという欠点をもっ.

この欠点を抑えるため， Sarmiento and Bryan(1982)は「頑丈な (robust)J診断

モデルを提唱し，北大西洋に適用した. そのモデルは移流拡散バランスを考慮し

て密度場の平滑化を行う. これにより，モデルに合わない密度t誌を内的に取り除

き， モデルとデータの特性の不一致から生ずる非現実的な流れをJnJえる. さらに，

Fujio and Imasato(1991)は，地衡流バランスを与えれば低純度では小芯な密度差

でも大きな流速を生むことになるから，そのような平滑化を純度に依存して行う

べきであることを示した.そして，実際に彼らは平滑化の強さをCori 0 1 i s係数に

反比例させたモデルを用いて過去の観測と矛盾しない太平洋の循環を求めること

に成功した.
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本研究は. Fujio and Imasato(1991)の研究の延長であり，対象領域を太平洋か

ら世界大洋に広げたらのである.診断計算には，前回同犠，現在最も広く流布し

ている Levitus(1982)の水温 ・塩分データと， Hellerman and Rosenstein(1983)の

海面風応力データを使用する.領域を広げる目的は，診断計算により大西洋やイ

ンド洋の循環を記述し， さらに全球的な水塊移動を考察することである.すなわ

ち，高緯度で形成された深層水塊がどのように全海洋に広がっているのかを考察

する .従って，水棋の移動を定量的に把握するために，本研究でも Fujio and 

Imasato(l991)同級，海水粒子の追跡を行う .すなわち，水塊を海水粒子の集合体

と考えて，ノk塊の椛成粒子を数値的lこ追跡することで，7}<塊がどこへ行 くか，あ

るいはどこから来たかを求める.

本研究において，診断モデルを用いて流速を求める利点、は次の 2つである. 1 

つは定量的な流速場が得られることである. これにより粒子追跡よる水塊移動の

定量的把握が吋能になる. もう lつは，赤道を横切る流れが得られることである.

高緯度で形成された深層水の全球的な広がりを考察するためには赤道を横切る流

れは欠かすことができな いが， インヴアース法など地衡流バランスを仮定 した手

法では求められない.

逆 iこいえば， これまでの手法による流速推定では氷塊の全球的移動の定量化は

難しい.コア ・レイヤ一法を用いてReid and Lynn(1971)やMantyla and Reid 

(1983)は氷塊の全球的な移動について考察しているが，定量的評価までは至って

いない. インヴアース法などは担IJ線が十分でないこと もあり，全球的な考察はな

されていない. しかし，予報モ デルを用いれば本研究 と同様の流述場を求めるこ

とはできるため，定盟的把握は可能である. これについてCox(1989)が理想的な世

界大洋モデル中でパッシヴ ・トレーサを追跡して行った例がある. しかし，その

主眼は水塊の記述ではなく，地形や海面境界条件が氷塊の分布にどのような影響

を与えるかにあった.

一方，流述t誌を求めずに，局所的に水境の組成の みを考える方法もあ る. すな

わち.Sverdrup cl al. (1941)により確立された TSダイアグラム法であり ，その

古典的な手法についてMamayev(1975)やWorthington(1981)がレビューを行った.

これまでは海洋観測で測定する物理由の種類が少なかったためあまり定量的な議

論はできなかったが，近年になって化学トレーサの計測が頻繁に行われるように

なりかなり詳しい考察が可能となった. たとえば. Broecker et al. (1985)は深層

水塊の組成からその移動パタ ー ンについての考察を加えているし， Hamann and 

S'I.ift(1991)は太平洋の水塊組成の水率的な分布を求めている. しかし，本研究で

は，それ与に比べてもさらに詳しい定量的説論が可能であり，水塊の組成だけで

なく移動の経路をもあわせて考察することで，水塊形成を直感的に把握すること

ができる.

以上のような考察のもとに， まず世界大洋を対象として診断計算を行い，得ら

れた流速場を各大洋について過去の研究と比較を行った. この成果は，主論文 1

にまとめられている. また，水塊移動については，全球的水境形成にとり霊要と

思われる海盆についてまず詳しく考察し，次に海盆間での海水交換の形で深層水

塊の組成を整理した. これらの成果については主論文 2にまとめられている.

なお，本研究のお怨は申請者と共同研究者の今里との討論から生まれたもので

あるが，その遂行において，申請者はモデルの作成から結果の考察までの全過程

を中心となって行った.特lこ，従来の診断モデルにCori 0 1 i s係数に依存させる定

式化を加えた部分は申請者の発案であり，大洋ごとの流速場の比較および深層水

塊の組成の考察も申問者が行った部分である. また，モデル計算と水塊移動の考

察の一部は共同研究者の門脇の課題研究として申前者と門脇が協力して行ったも

のである.
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2，数値モデルの概要

f、l
ただし，水平流辿;ベクトルをUH=(U，υ)，時間を t，圧力を P，海水密度を ρと

する， Col iol i s係数/は地球の自転速度Qを用いて/=2Qsinφ と表される量で

あり，地球半径a，電力加速度 g，平均的海水密度ρoは物理定数として与えられ

る. さらに，渦混合係数AH，Av， KH， Kvも定数であるとする.式 (4)の海水の

状態方程式Fとして，本研究では InternationalEquation of State 80(UNESCO. 

1978)を用いる.

f頑丈な」診断モデルの特徴は式 (5)， (6)にある. ここで， θ本， 5まは

Levi tus(1982)の水温 ・塩分の観測値であり， '1は計算値が観測値へ復元する時間

スケールの逆故である. らし水温 ・塩分の観測値が計算された流速場中での移流

拡散のパランスを満足するならば，その計算値が観測値からずれることはない.

一方，モデルとデータの特性の不一致からモデル中に非現実的な流れが生じた場

f 

合，そのような流れによる水温・塩分の移流はもはや拡散とはバランスできず，

水温・塩分の計算値は移流拡散をある程度満足させるように観測値からずれる.

つまり，非現実的な流れを生み出すような観測値に対して，モデルは移流を通し

てまわりの観測値を作用させることによって平滑化を行い，それを取り除く.

7の値をどうとるかは， どの程度まで観測データに重きを置くかによる.観測

値をモデルに取り込まず，純粋に移流拡散パランスのみで水温'.ta分場を計算す

るのであれば， '1 = 0とする(予報モデル)，この種のモデルとしては， Bryan 

and Lewis(1979)や近年のToggweileret al. (1989)をはじめとして数多くの研究

がある.けれども，本研究での目的は観測データから流れ場を推定することであ

るから， γの値は大きい)jが望ましい.つまり，多少，移流拡散ノイランスを満足

しない流れがあったとしてもそれをある程度は許容し，なるべく観測データから

計算値が離れないようにする.

このため，本研究では， Sarmiento and Bryan(1982)と異なり， '1をCorioli s係

数に依存させる.なぜなら，流れと密度場は地衡流バランスにより結び付いてい

るため，与えた密度場がモデルと合わないことから発生する非現尖的な流れの強

さはCoriolis係数に反比例する. つまり，密度坊とモデルの不一致の程度は緯度

によらずどこでも同じだと考えられるが，それから生じる流れは低純度ほど強く

なる.従って， このような流れを除去するには， どの緯度でも同程度の平滑化を

行うよりは低緯度でより強い平滑化を行う方が合理的である.その純度への依存

のさせ方は，地衡流バランスを考えれば，

γ=γ。Isinφ|α:/ (7) 

とするべきである. こうすることで赤道付近で特に強く現れる流れを効率的に除

去でき，領域全体での観測値からのずれを小8く抑えることができる (rujioand 

Imasato， 1991)，本研究ではγo= (1 0 0日γ'と取る. この値は計算値を観測値

に束縛するには十分大きな値である.

なお，流速場の境界条件として海面ではHcllermanand Rosenslcin(1983)によ

る風応力を与えるが，海底では底摩擦は弓えない.横壁は枯どfmtとする. また，

水温 ・塩分の境界条件として海面では計算価を観測値に復元させるようなフラッ

クスを与える. それ以外の境界を横切ってのフラックスはない.本モデルでは水

温 ・塩分が観測値により強く制限されるため， '1以外のパラメータの選択は赤道

の近傍を除けばあまり結果に影響を与えない.従って，本研究ではそれらの値と

して予報モデルでよく用いられる値を参考にし'V1H =8xI0・cm2s-1，Av= 

本研究で用いた数値モデルの慨要を，以下，簡単に記す.その支配方程式の差

分法には， Cox(1984)が詳しく記述した GF D L (Geophysical Fluid Dynamics 

Laboratory. Princeton University)モデルと同じ方式を用いている.

f 

経度 λ(東向きを正)，緯度 φ(北向きを正)，高度z(静止水面から上向きを正)

とする球座掠系を与え， (U，υ，10)をそれぞれ (λ，φ，z)方向の流速成分， θとS

をそれぞれポテンシャル水温と塩分とする， Sarmiento and Bryan(1982)により提

唱された「頑丈なJ診断モデルの支配方程式は以下のようになる:

仇lH. ( ， • U tanφ¥ ̂  
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lOOcm2s-I， KH 2 xI07cm2s-I， Kv= O. 3cm2s-1と取り，海面の水温・塩分を

観測値に復元させる時間スケールlま30日と取った.

図 lは，計算に用いる地形を示す.南大洋は周期条件により東西につながって

いる.領域は水平には 2'x 2・の格子に，鉛直には表 lに示すような 15レベル

に分割し，各格子点の水深をDBDB5データセット (National Geodetic Center. 

Boulder.Co.)に基づいて与えた.静止状態から， Levitus(1982)の年平均水温・塩

分データと Hellermanand Rosenstein(1983)の年平均風応力データを与えてモデ

ルを駆動し， 32. 7年間の時間積分を行った. これにより，定常な流速場が得られ

た.

3 .流速場の記述

a )表層循環

図 2は，モデルにより得られた水平輸送関数の分布を示す.そのバターンは風

応力場から計算したSverdrup流量のパターン (GodfreY.1989)とよく一致するが，

例外として， Sverdrup流盟は 30 Svにすぎない湾流の流霊が 50 Svに附加してい

る(1Sv=1012cm3s-I). Holland and Hirschman(1972)が議論したように， このme

量増加は海底圧力トルクによるものであり，観測される流量をある程度説明する

ものとなっている. トルクは強い深層西岸境界流によるものであるから，北大西

洋ほど深層流が強くない他の大洋では西岸境界流の流量はそれほど増加していな

し、

~， r 

ドレーク海峡とインドネシア海を通る流量は，単純にSverdrup計算で求めるこ

とはできないものである.本モデルでは， ドレーク海峡を 15 5 Sv，インドネシ

ア海を 21 Svの流量が通りぬけている. Whitworth and Peterson(1985)はドレー

ク海峡で直接測流を行い，流量の平均値は 13 2 Svだが 10 7 Svから 16 3 Svま

で大きく変動することを示した (Whitworth(1983)による 25 0 0 m以深の流理9

Svを含む).モ デルの計算値はやや大きい結果となっているが，観測された変動の

範囲内におさまっている.-}j， インドネシア海では直接担IJ流がないため， その

流量はボックス・モデルやインヴアース法を用いて間接的に 5--..-1 0 Sv程度であ

ると推定されてきた (Gordon.1986). しかし，本モデルを含めて数値モデルはそれ

らよりかなり大きな流量となる.たとえば， Semtner and Chervin(1988)では 16 

--..-2 4 Svであり， Toggwciler ct al. (1989)では 15 SVである.Godfrcy(l989)は

摩擦がないと仮定して風応力場から 16 Svという流量を得ているので，その結果

から判断して，数値モデルでの大きな流虫の原因として， モデルは計算格子が祖

いためインドネシア海の小8な品を分解できず，それらの島による摩擦の効果を

過小評価していることが考えられる.

図 3aは 10 0 m深での水平抗述場を示す.流れのパターンはLevilus(1989)の

密度場から計算される海面力学尚皮偏差の分布とよく一致する.顕:lfな.&庖流は

各大洋の西岸境界流と南極周極流であるが， インド洋 1O' S付近にも強い西向流

が見られる.Gordon(l986)は，大西洋からインド洋を経て太平洋に流れる深局流

を補償するために表屈に太平洋からインド洋を経て大西洋に向かう流れを4・え，

それを「暖水ルート j と呼んだが，本モデルのインド洋の西向流はその一環をな

f 

の
M
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すらのである.すなわち，イントネシア海を通った太平洋亜熱帯循環の水がこの

西向流をなしている. インド洋西岸に述した後，西向流の大部分はソマリー海流

としてインド洋西岸を北上するが， ー部は南下してアフリカ南端をまわって南大

西洋に流入する.アフリカ南端での西向き流量はモデルでは 8. 6 S vである.

Gordon(1986)によれば，インド洋水は南大西洋亜熱帯循環の一部として北西に流

れた後，大西洋:西岸lこそってグリーンランド付近に達する.モデルでは南大西洋

を北西に向かう抗れがあまり強くないが，そのパターンはほぼ再現されていると

fヘ

b )中深届・深肘循環

図 3bと3cはそれぞれ 20 0 0 m深とt1000m深での水平流速場を示す. こ

れらを各大洋ごとに調べることで，以下， ;2ドモデ Jレでの中深庖と深層循環を記述

する.躍層以深の循環は熱塩効果による子午面循環と密接に関係しているので，

図4に子午面輸送関数を示す. さらに，子午面循環の妥当性を調べるためモデル

の子午面熱輸送を最近のいくつかの惟定他と比較した結果を図 5に示す.
fへ'1

る(Fujioand Imasato.1991). 

深層では，ニュージーランドの東を北上する深層流が最も顕著である. この深

層西岸境界流の存在は測流によっても確かめられており， Warren(1981a)や

Mantyla and Reid(1983)のレビューの結果とよく 一致する.図 3cが示すように，

Sらにその西岸境界流は北太平洋にまで延びている.中深層に見られた東太平洋

近くの循環は深層において，南東太平洋海盆に北西向きの流れとなって現れてい

る.

以上の中深層・深屈の循環はFujioand Imasato(1991)の太平洋品所モデルの結

果とほぼ同じであり，閉じ観測データを与えていることを考えれば当然の結果で

はある. しかし，実際にはモデル領域を広げたことに伴 って境界条件が変わって

いる. Fujio and Imasato(1991)はインドネシア海を閉じていたが，本モデルはそ

こを開くことで 21 Svの流量が生じている. また， Fujio and Irnasato(1991)は南

極周極流をシミュレートするため開境界条件として 13 0 Svの観測抗屯を与えて

いたが，本モデルでは南大洋を周期条件でつなぎ，内的な JJ学バランスから

1 5 5 Svの流量を得ている.従って， これらの流恒の通いが流れ坊にも迷いをも

たらしているはずである.

しかし，診断モデルではその違いはきわめて限定された形でしか現れない.な

ぜなら，傾圧流は密度場により決まり〈温度風の関係)，内部の南北I1国圧流は風

応力場によって決まる (Sverdrup関係)ため，観測データが閉じであればこれら

の流速場は変化しない.従って， インドネシア海を通る流量は西岸付近の順圧流

によってのみ補償され，その結果，図 3cに見られるように南太平洋の探庖西岸

境界流が強化されている. また，周極流の流f立増加は南太平洋南部の京向き順圧

流により補償され， その結果，周極流はより深くまで流れる. しかし， もともと

流れが強いところであり， それほどめだった迷いではない.けれどら，海水移動

という観点、から見れば，周極流の違いはロス海深層水の移動に大きな変化をもた

らす結果となっており， これについては第 4節で述べる.

いえる.

f 

最近のRinloul(1991)によるインヴアース法の結果では，インド洋から大西洋へ

の海水移動はほとんどなく，暖7J<ルートに否定的であったが，本研究はそれとは

対象的である. けれども，本モデルとGordon(1986)の解析との一致も定性的なも

のである.本モデルのインドネシア海を通る 21 Svの流量はGordon(1986)の推定

値 8. 5 Svより人・きく， アフリカ南端の流虫 8. 6 Svは彼の推定値 13 . 5 Svよりも

小さい.

太平洋

図 3bが示すように，太平洋で最も顕著な中深層の流れはす、道の西向流である.

西向流の水は太平洋西岸に達した後，西岸に沿ってオホーツク海付近にまで北上

している.内部の流れは赤道や西岸付近の流れに比べると流速はそれほど強くな

い.北太平洋 35.N付近に西向きの蛇行する流れが見られるが，これはReid

and Mantyla(1978)が溶存酸素などの分布から惟定したものと 一致す る.一方，南

太平洋の 11 O. W付近には北上した後，南下する流れが見られる.位置的には東

太平洋海膨のちょうど上であり， Levitus(J982)の密度場の 15 0 0 m深付近に見

られる等密度面のもりあがりに対応してモデル中に形成された高気圧性循環であ

大西洋

大西洋において最も顕著な特徴は北大西洋深層水を運ぶ深府西岸境界流であり，

本モデルでも流速場(図 3b， 3c)と子午面輸送(図 4 b)の図に明砿に現れてい

る.境界流はグリーンランドの南から発して 50 0 mから海底までの深さを南下し

ており，その流血は 15 SVを越える. これらの結果はWarren(1981a)のレビューに

0
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示されたものと 一致するが，計算された流速は最大 3cm S-Iであり，直接測流に

よるが~10cms - 1 の故大流速 (Warren ， 1981a) に比べてかなり小さい.

Wunsch and Grant(1982)はインゲアース法により得られた北大西洋の子午面輸

送の図を示している.図 4 bはその図と 30 ' N付近を除いてよく一致する.

3 O' N付近で本モデルでは子午面セルがくぼんでいるが， これは湾流がより深く

まで込しているためと与えられる.同織のパターンはSarmientoand Bryan(1982) 

にも見られるか，診断モデルでこのようなくぼみができる原因は明らかではない.

しかし数値モデルの格子間隔も観測データの質も表層の西岸境界流を正しく表

現できるほど十分ではないので， それらの影響であると恩われる.子午面セルが

くぼむため，そこでの北向きの熱輸送は小さくなる.実際，図 5bが示すように

3 O' N付近の北向き熱輸送は過去の推定値の半分程度である.

西洋境界から速いところの循環はかなり弱いため，比較的観測が豊富な北大西

洋でも不明確であった.2000m深(図 3b )で，本モデルは東出境界に沿う南下

流を示しており， これはSaunders(1982)の結果と一致する.南下流は 3O' N付近

で東岸より離れ，中純度にかなり強い西向流を形成している. この内部域の西向

流はReid(1981)がトレーサ分布から推定したものとよく一致しており， Ka'llase 

and Sarmiento(1986)のトレーサ解析も西向流を支持している .一方，Wunsch 

and Grant(1982)やOlberset aJ. (1985)の客観的な手法では大西洋を横切るよう

な西向流は検出されず，かれらの中深層の循環はより小さな循環に分裂している.

また，予報モデルによる研究でも大西洋中緯度の西向流は特に菖及されておらず，

客観的に手法により思いたという点で，本研究の新たな知見である.

この中深層の西向流は表層の亜熱帯循環と閉じ流向である.従って，表層の風

成循環が中深層にまで達し，西向抗を形成しているとも考えられるが，本研究に

よって，西向流の成因が風ではないことが明らかになった.すなわち，図 6は北

大西洋 31 • Wでの県西流速の断面図であ るが，流述極大値が中深周に現れている.

このことはその流れが表層で駆動されているのではないことを示している.従っ

て， この西向流には地中海からのお出水流出による傾庄効果が重要であると思わ

れる.

4 0 0 0 m深(図 3c )で，本モデルはカナリー海盆内に高気圧性循環を示して い

るが， この高気圧性循環はWunschand Grant(1982)やRoemmichand Wunsch(1985) 

の計算した 24 . Nと35' Kの断面での南北流と矛盾しない. しかし， Dickson 

et al. (1985)は深庖での祖IJ流結果を解析し，逆に低気圧性循環を得ている. また，

n 

2 0・Nより南では，本モデルは中央大西洋海績の東側に沿う南下流を示している.

図 3bは北大西洋同様，南大西洋でも北大西洋深層水を述ぶ深層西岸境界流が

中深層で卓越していることを示している. Fu(l981)は境界流が 20 • S付近で海山

のため岸から離れると述べているが，本研究では<1O' S付近でJal極流と合流する

まで南に流れる. このような振る舞いはReid(1990)と一致する.

しかし，内部の循環はReid(1990)とはかなり異なる.彼はリオ・グランデ海膨

の北と南に 2つの高気圧性循環を示しているが，本モデルでは，その海膨の東に

1つの高気圧性循環を示しているだけである. モデルの循環は中央大西洋海絹に

関連している.すなわち，周極流の水は海鼠を越えるときポテンシャル渦皮を保

存するために北に動き，その一部が分かれて高気圧性循環を形成している.周揖

流の71<以外にも， インド洋からの71<も循環に寄与しているようである.

南大西洋の 4 0 0 0 m深での循環は海底地形のためかなり複雑である.深筋商岸

境界流により述ばれる北大丙洋深J¥!i7]<の一部は，赤道付近にある中央大西洋海側

のすきまを通り，アンゴラ海盆に南下流を形成している. しかし，北大西洋深層

水の大部分はリオ ・グランデ海膨にぶつかるまで，南アメリカに沿って南下する.

このように本モデルでは北大西洋深層水は躍庖以深の全水深で顕著である.逆に，

南大西洋の底胞を北上するはずのウェッデル海深層水はアルゼンチン海盆に流入

するだけで，そこからさらに北には延びない. その振る舞いは凶 4 dで南極から

の子午面セルが周極流の下に制限されていることからもうかがえる.結局，本モ

デルではほとんどのウェッデル海深層水は大西洋インド洋海盆を東に流れる.そ

の一部はケープ海盆に入 って低気圧性循環を形成しているが， Rcid(1990)もケー

プ海盆内の低気圧性循環を指摘している.

f 

インド洋

図 3bに示されているように，本モデルでは大西洋にまで述する強い南下流が

インド洋西岸の中深層に現れている. この流れは図 4cにも約 10 Svの強い子午

面セルとして見ることができる. この南下流はGordon(1986)の 「暖水ルートJの

下部として考えることもできるが，あまりに深くまで達っしすぎているため本モ

デルの結果は過去の研究結果と異なる. たとえば， Reid(1981)はトレーサ分布か

ら北上流を予想しており，Warren(1981b)は幅が狭く流れが強い北上流とそのすぐ

点の幅の広い弱い南下流の存在を指摘している. また， Fu(1986)のインヴアース

法でも中深層には強い南下流は検出されていない. それらとの相違に加え，強い
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南下流は図 5cが示すようにモデルの北向き熱輸送が過去の推定値に比べて大き

すぎる点からも疑問がある.つまり，中深層の子午面セルは表屈の暖水を北に運

び深府の冷水を南に運ぶため，モデルでは大きな北向き熱輸送となっていると考

えられる.深くなりすぎる表層西岸境界流のために熱輸送が過去の推定値と合わ

なくなる現象は北大西洋でる見られたが，そのずれは局所的であり， その程度も

インド洋ほどは大きくなかった.従って， この熱輸送のずれにはインド洋特有の

現象が特に関係していると考えられる. この点については第 6節で考察する.

深屈の流れについて， Warren(l981a)は，大西洋インド洋海盆からクローゼット

海盆へと南オーストラリア海盆から西オーストラリア海盆への 2つの道筋を通っ

て周極抗から深周水がインド洋に流入すると述べている. 図 3bは本モデルがこ

れらの流入を再現していることを示している. しかし，モデルではそこからさら

に北へ深層水が流れないため，過去の研究と合わない. ~antyla and Reid(1983) 

はトレーサ分布からクローゼット海盆から北向きの流れを指摘しており， Warren 

(1981a)はマダガスカル海盆，中央インド洋海盆，西オーストラリア海盆に北上境

界流を予怨している. Fu(1986)らインヴアース法を用いてマダガスカル海盆では

2 0 cm S-lを越える境界流を得ている. しかし，モデルではマダガスカル海盆を

含めインド洋北部の境界流を再現できていない.

4. 海水粒子による水塊追跡

o o 

a )粒子追跡法

本研究で用いた粒子追跡の手法は， lmasato et al. (1980)が潮汐による海水交

換の評価に用いたものを発展Sせたらのである. X(t)=(σλ∞sφ.aφ， z) を粒
子の位置ベクトルとすると，その追跡は次のような初期値問題として表現できる

22L=u( X)(8)  
dt 

X=Xo at t =0 (9) 

ただし， u = (U，υ，W) は3次元流速ベクトルである.境界付近を除いて，各流述

成分は近傍の格子点の流速から内挿するが.境界付近(横控から格子幅の 1/5以

内，海面と海底から庖厚の 1/5以内)では，その境界に垂直な流速成分を 0とす

る. この取扱いは本モデルでは横壁で粘着条件が用いているためである.1占iYi!l，! 

に近づ くにつれ粒子はゆっくりと動くようになるから， この扱いをすることによ

って粒子が壁画で停止することを防いでいる.

上の初期値問題を 4次精度のRunge-Kutta法を用いて数値的に解く.計算誤差を

抑えるためには lステップの時間積分で粒子が泣くまで動きすぎないようにする

必要がある .本研究では，粒チが lステップで拍手幅の 1/ 4あるいは府内の

1/4以上粒子が動かないように，時間間隔を各粒子ごとに適時設定し直している.

粒子の運動は水塊の運動の移流成分のみを表現する.移流は時間的に可逆であ

るから，各粒子が過去にどこに位侵していたかは粒子を時間的に逆方向に追跡す

ることで求められる. こうして得られる粒子分布は水塊がどこから来る水で椛成

されるかを表すから，水塊の組成を客観的に評価できる.拡散成分も重要である

が，本研究では考えない. また，本研究では粧-fは常に 3次元的に追跡している.

すでに流速場を計算するときに，移流拡散ノfランスを通して7)<iftA・塩分の保布を

考慮しているので，粒子の追跡ではそれらの保保は考慮しない.従って，粒子は

必ずしも等密度面上には捕捉されず，特に深府水形成域では点Mから深府へと栓

子が沈み込むことになる.

b )水塊の追跡例

南大洋では，南極周極流を介していくつかの水塊が合流するため，複雑な水塊

分布が観測されている. そこで， まず，南西太平洋海盆， アルゼンチン海盆，大

骨
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西洋インド洋海盆の水塊について粒子追跡を行い， その形成を考察する.

南西太平洋海盆

図 3cが示すように，南西太平洋海盆の西岸に強い北向きの境界流が存在し，

南極周極流の水を北太平洋へと運んでいる.周極流から太平洋への深層水の供給

のようすを明らかにするため，南西太平洋海盆について考察する.

図 7は初期に南西太平洋海盆の 4 1 2 5 m0深に配置された粒子の分布を示す.

図で，十字形の記号は佐子の初期位置(t = 0年)を表し，正方形の記号は 50年

間逆向きに時間積分した場合の粒子位置，つまり t=ー 50年の位置を表す.従

って，正方形のところにある粒子が 50年後に十字形で示される位置に移動する.

なお， t=-50年に海盆内にある粒子は簡単のため省略している. また，図の

上部に表示したカラーパネルに従い，十字形と正方形の色はともに t=ー 50年

での粒子の水深を表している.

たとえば，南西太平洋海盆の西部に桃色で示された粒子酵がある. t = 0年で

は初期水深の 4 1 25m深にあるが，十字形の桃色が示すようにこれらの粒子は逆

戻しにより 20 0 0 mJ弘法へ上昇する.対応する桃色の正方形は南大西洋に分布し

ているから，南大西洋の中深層の水が50年かかって南西太平洋西部の深層に流

入することがわかる.間大洋の十字形の色は南オース トラリア海盆で桃色から紫

色に変化しているから，中深層水が南東インド洋海盆を通り越した後.南オース

トラリア海盆で深層へと下降することも図から見て取れる. この水がニュ ー ジー

ランドの東の深層西出境界流により北に運ばれ，南西太平洋海盆の海水のほとん

どを占める.

しかし，上で述べた結果はFujioand Imasato(1991)の太平洋局所モデルとは一

致しない.なぜなら，彼らのモデルではインド作からの深間水と間程度の置のロ

ス海深層水 (RSDW)が東太平洋海膨付近のお気圧性循環によって南東太平洋海

捻から南西太平洋海盆へと運び込まれていたからである. もちろん，前節で述べ

たように，本モデルにもその高気圧性循環は現れているから，南東太平洋海盆か

ら少量の水が南西太平洋海盆の東端に運び込まれている. しかし，その水は南東

太平洋海盆北部の深府7}<であり， ロス海から来た水ではわけではない.

この 2 つのモデルの去は南極周 ~î iAの流 f立に対する境界条件の違いから生じて

いる.第 3節で述べたように，ノドモデルでは周極mEが深くまで流れており，

RSDWは南東太平洋海誌を北に流れる聞に周極流により南大西洋へと運び出さ

ー IS-
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れる.従って， R S D W は東太平洋海膨近くまで到達せず，高気圧循環は

RSD¥¥'ではなく南西大白洋の周極抗の水を再び海盆内に通ぶ. ~antyla and 

Reid(1983)なとから判断すると本モデルの方がより現実的に見えるが，実際にど

ちらが良いかはどちらの境界条件の方がふさわしいかである.条件のうえ万とし

ては内的な力学から流量を計算する本モデルの方が良いが，得られる 15 5 Svの

流置がWhitworthand Peterson(1985)の観測した平均流荒 13 2 Svに比べ 23 Sv 

も大きい点が問題である. しかし，その一方でWhilworthand Pelerson(1985)の

観測流量は 10 7 Svから 16 3 Svまで大きく変動しているから， どちらか一方の

モデルだけが正しいという以外に，流hl変化に伴って 2つのモデルの聞で流れ場

の状態が遷移している可能性もある.つまり，抗琵が小さいときは RSDWは南

西太平洋海盆に流入するが，流量が大きいときには南大西洋へと流出する可能性

である. いずれにせよ， R S DWの挙動については，周極枕の変動が大きいこと

も与慮にいれて今後さらに研究を進める必要がある.

アルゼンチン海盆

前大西洋は全球的な深庖水の形成に特に重要な役割を果たしていると巧えられ

る.なぜなら，北大西洋とウェッデル海で形成された深層水は南大西洋で南極周

極流に取り込まれ，インド洋や太平洋へ移動することになるからである.従って，

南大西洋には北大西洋深層水(NADW)，ウェッデル海深庖水(WS D W)に加え，

南太平洋から述ぴ込まれた周極水 (CP W)が合流する.アルセンチン海盆でのこ

れらの水塊の分布についてReidel al. (1977)が詳しい記述を行っている. その特

徴は層重構造であり， C P W は中深肘に南下した NADWが1'1入するため上下に

分けられ，その下部 CPWの下をWSDWが流れるとしている.

図 8は 21 25m深の粧 Fの t=ー 20年の分布を示す.色が t=. 2 0年の粒

子位置を表す点を除けば，表示方法は凶?と同じである.南太平洋やインド洋か

ら来る粒子を??色で表しており，それらは CPWと考えられる. アルゼンチン海

盆の 40 . S付近から南はこの CPWが占めている. これまで CPWはHi大洋を周

極流により再循環している水とされてきたが，悶 8はこの CPWがインド洋西岸

から来ることを示している. このインド洋からの抗入はインドネシア海を通る流

舟と関係している.第 3節で述べたように，本研究ではインドネシア海を通る流

ftlの方がアフリカの南端を西iこ向かう流量よりも大きいため，その超過分が周極

流に取り込まれるからである. しかし， Gordon(1986)は前者の流震の方を小さく
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見積らっているので， この場合にはインド洋の水は周極流に取り込まれない. イ

ンド洋では本モデルの熱輸送が過去の推定値(図 5)と合わない点も考慮すれば，

インド洋西岸からの CPWについては今後さらに研究が必要である.

北大西洋から来る赤色の十字形は NADWを表すと考えられ，中深層でアルゼ

ンチン海盆の北半分を占める.図 8では，黄色の十字形が赤色の十字形と混ざり

合っている点が興味深い.黄色は南大西洋東部から来た水を表しており，その流

入は中央大西洋海績の上の高気圧性循環による.

関 9aは図 8に示されたものと全く同じ粒子であるが，色を図 7と同様に

t 2 0年での水深を表すように付け直したものである.北大西洋に分布する

NADW は桃色や .~色で表示されるように中深暗から来ており，そこからアルゼ

ンチン海盆までの移動の間に鉛直にはそれほど動かない.同様に東部大西洋から

の水も 20 0 0 m深から少し浅いところから来るにすぎない(桃色の正方形).一方，

CPWはアルゼンチン海盆内での位置に従い， いろいろな水深から集まる.すな

わち， N A DWとの境界付近の CP W (赤色の十字形)は 10 0 0 m 以浅から来てお

り，アルゼンチン海盆南部の CP W (占色の十字形)は 20 0 0 m 以深から来ている.

これらの鉛直運動は主にドレーク均峡を通るときに起こる. Reid et al. (1977)は

CPWと上部NADWが顕著な等街皮面として σ2-36.90を選ぴ， その上で

の水塊の分布を記述している.図 8， 9は等密度面上ではなく，水深一定の面上

での水嶋の分布であるが，それらの逃いを無視すれば，本研究の結果はほぼReid

et al. (1977)の記述と一致する.

区19bは31 25m探の粒子の t一一 50年での分布である.北大西洋に分布す

る緑色と'.!i色の正}j形が示すように， N A DWは約 40 0 0 m深からアルゼンチン

海盆の 31 25mまで上昇しながら動く. この水深では NADWが他の水塊よりも

卓越する.従って， C P W (インド洋の赤色の正方形)はアルゼンチン海盆西部に，

W S DW  (アルゼンチン海盆の南方の料色の正方形)は海盆南部に流入しているが，

いずれもそれほど多舟ではない.図 9bの結果は， Reid et a1. (1977)が下部

NADWを表すとして定義したσ2=37.09の等密度面上での水塊の記述と一

致する.

3 1 25m 以深ではさらにNADWが卓越し， C P WやWSDWはほとんどアル

ゼンチン海盆に流入しない. このため， Reid et al. (1977)はCPW下部の表す等

密度面{σ2=37.145)やWSDWを表す等密度面(σ2=37.23)を定義し

ているが， これらの府は本モデルでは現れない.

-17 -

大西洋インド洋海盆

J本モデルでは， W S DW  はアルゼンチン海盆に流入せず.京にぬれて大西洋イ

ンド洋海盆に流入する.従って， WS DWの様子を調べるために，大西洋インド

洋海盆の水塊を考察する.この海盆の7}<塊については， Whitworth and Nowlin 

(1987)がウェッデル海盆との境界である経度 0皮線に沿っての水塊の様子を論じ

ており， また， Reid(l990)はこの海盆を含めた南大西洋全域でのいくつかの守密

度面での流れパターンを記述している.

図 10 aは21 25m深の粒子の t=ー 30年での分布である. C PWは南太平

洋のいろいろな深さから集まってきており， このことは，図で，周極流の北部，

中央，南部の領域に桃色，背色，緑色の正方形が列状に分布していることからわ

かる.すなわち，大西洋インド洋海盆に達するまでに，北側の CPWは下降し，

南側の CPWはヒ昇する. この鉛直運動は， アルゼンチン海盆に来る CPW同保，

ドレーク海峡で起きている.

ウェッデル海に分布する赤色の正方形はWSDWと考えられる.その赤色は，

1 0 0 0 m以訟の水がウェッデル海で沈降し深射水となったことを表している.

WSDWは大西洋インド洋海盆の南西部分を占めており， この制域はウェッデル

循環の領域とちょうど一致する. このようにウェッデル循環がWSDWの移動に

支配的な役割を果たしている.一方，アルゼンチン海盆とブラジル海盆にある枝

子は NADWと考えられ，大西洋インド洋海盆北部の細い領域を占める.緑色と

紫色の十字形が示すように，約 I¥OOOm付近の NADWが上昇して大西洋インド

洋海盆の 21 25m深に達したものである.

図 10 bは， 3 1 25m深の粧子の t=ー 50年の分布であるが，その水塊のパ

ターンは基本的には図 10 aと変わらない. W S DWの占める領域は図 10 aで

占めていた領域と同じであり， これはウェッデル循環がほとんどl制圧的であるこ

との反映である.他の領域では CPWが NADWより卓越する. 4 1 25m 以深で

はNADWもCPWもほとんど大西洋インド洋海盆には流入しなくなり，海盆全

体がWSDWで占められる.
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5. 深層水塊の組成

水塊組成をより定R的に扱うために，図 11 ，こ示すように全大洋を 16の海盆

に分割する.海盆聞の境界は海儲に沿うように取っている.ただし，海盆の数を

減らすため，ある海盆の粒子がまわりの海盆の粒子と同械な振る舞いを示す場合

には，それらをまとめて 1つの海盆として定義しており，たとえば， WPで示さ

れる海盆は南西太平洋海盆とタスマン海盆からなる.地理学的な定義との混乱を

さけるため， ここでは各海盆を主要な海盆名から取った英字 2字で呼ぶことにす

る.

また，鉛l直方向の海水交換を調べるため，鉛直にも 3庖に分ける. 1 0 0 0 m0. 

浅を表庖として定義するが，表層循環は海嶺の影響をあまり受けないので全表層

を lつのボックスとして扱う .1000m深から 30 0 0 m深までを中深層，

3 0 0 0 m 以深を深周として定義し， これらの庖では各海盆を区別する.粒子は初

期に深府にのみ配置する.配置の間隔は水平 2・X2' ，鉛直 25 0 mだから，粒子

1つの体積は約 1O'km3(=2 0 Okmx 2 0 OkmX 250m)となる.

図 12は上で定義した海盆のボックス図であり，右上の uPで表されたボック

スが表層である.海盆名の下の数字は初期に配置した粒子数を表す.粒子 1つ約

1 0 • km 3だから図の粒手数は各海盆の深層の体狛を近似することになる.以下，

このボックス図を使い，粒子を逆追跡した場合の分布を示す.

海盆NP: 図 13は，北太平洋の海盆NP (図の太枠)に初期に配置した粒子

の t=ー50年の分布を示す.各ボ yクスの上段の数字は中深層にある粒子数，

下段の数字は深層にある粒子数を点しており，これらの数字は 50年間で海盆

N Pの深庖へ粒子が名海盆から何個ずつ行くかを示す.図 14以降の例として，

図 13をぶしく説明する.

まず， 9 5 7 7個の拍子が 50年間海盆NPの深層にとどまることが図からわ

かる.その数は海盆 NPの総粒 F数 (13545個，図 12 )の 7 1 %を占める.

総体積と総流入量の比で定義される滞留時間をこれから計算すると， 1 7 2年に

なる.また， 3 2 1 5例の枝子が海盆 NPの中深層から来ており，総粒子数の

23%を占める. もし深層と中深脳を区別しなければ，海盆 N Pにとどまる

12702個の粒子は総粒子の 911%を占め，滞留時間は約 800年とかなり長

いものとなる.
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海盆WPは最も多数のhi:'Fを海盆NPの深層に供給する. tI 5 6個の粒子がそ

の深層から， 2 2個の佐子がその中深柑から来ている. この結果は，北太平洋の

深陪西岸境界流により南西太平洋海捻から運ばれたものであるという怖arren

(1981a)やMantylaand Reid(1983)のレビューと 一致する. また，東太平洋海膨付

近のお気圧性循環により， 18個と 39個の拍手が海盆 EPの中深層と深肘から

来る.

海貧WP: 南太平洋四郎の海盆WPはすでに図 7を用いて議論したが，同慌

の結果はボックス図からも示される.まず，図 1tI aが示すように， 20年間に

周極流により海盆 SAとS 1からは多債の流入があるのに対し，東太平洋海膨近

くの高気圧性循環による海盆 EPからの流入はほとんどない.次に，関 1tI bの

示す 50年の分布では図 1-1 a ，こ比べて泣くにある海盆から水が集まるが，特に

海盆 CR， AG， ARでは深層よりも中深層から多くの水が来る. これは，周極

流の北側の中深層水が南*インド洋海似を越えた後 深層に沈みこむことを示し

ている.

図 14 c は 100年間では海盆WPの深層水に海盆 BRとNAから水が来ると

いう驚くべき結果を示している. これらの海盆からの水は NADWと考えられ，

Reid and Lynn(1971)のコア・レイヤ一法による解析と一致する eさらに，

図 14 cを図 1-1 bと比べると， 5 0年の聞に海盆 EPとWDの粒子数はそれほ

ど増加していないことから，図 14 bで南大洋に分布していた粒子はほとんど北

大西洋からのものである.従って，海盆WPの深層水はWSDWや南大洋を再循

環する CPWではなく，主に NADWから構成されることがわかる.

海盆 EP: 南太平洋東部の海盆EPの深層水の組成は，海盆WPの深層水の

組成と同椋であろうと予想されるが，実際に調べるとかなり違いがある. まず，

図 15 aは， 2 0年聞に表層水が海食 EP深層に;位、激に沈み込むことを示してい

る. この沈降はロス海での深層水形成に対応している.次に，図 15 bが示すよ

うに，海盆 EPの深層水は周極流の南側の海盆(海盆 S 1， A 1 )からより多く来

る傾向があり，その結果，図 15 cでは，かなりの水が海盆WDから来ることと

なる.後で示すように，海盆WDの水は CP W とWSDWから情成されているか

ら，海盆WPと異なり海盆 EPの深層水は NADWだけでなく CPWやWSDW

からも構成される.

海盆 SA. SI， CR: 海盆WPとEPの結果から推察されるように， イン

ド洋南部の海盆 SA， SI， CRの深府に 50年間に南大洋のいろいろな海盆か
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限られている.

海盆MD: 図 16が示すように， 5 0年間ではインド洋西部の海盆MDの深

層水はおもに海盆 C 1から来る. しかし， この結果は，過去の研究と合わない.

第 3節で述べたように， Warren(1981b)はマダガスカル海盆(海盆 M D)以北の深庖

水はクローゼット海盆(海盆 CR)を通って周極流から来ると述べている.

海盆 C 1: 図 17は， 5 0年間ではインド洋東部の海盆 C 1の深層水はおら

に海盆 SAとCRから来ることを示している.海盆 MDと異なり， この海盆では

周極此からの流入がある程度再現されている. 1 5個の佐子が北太平洋の

海盆 NPから来るという結果は， Gordon (1986)の「暖水ルート」による.すなわ

ち，北太平洋の表層水と中深層水がインドネシア海を通ってインド洋に流入した

後，下降して海盆 C1の深層に述したものである.

海盆NA: 図 18が示すように，北大西洋西部の海盆 NAでも深層水形成が

起きており，深層水のほとんどは表層から来る.多少の水は海盆 CNからも来る

が， これは，中央大西洋海綴が30 0 0 mよりら浅くなる 10・Nから 30・Nの問

を流れてきたものである.南大西洋からの流入はほとんどない.

海食 ARとsR: 図 19は図 9bと対応する.南大西洋西部の海盆 ARの深

層水はおもに海盆 NAとBRから来る.海盆 BRの図はここでは省略するが，海

盆 BRの深層水ら海盆 NAから来ているから，結局，海盆 ARと海盆 BRの深層

水は Eに海盆 NAで沈みこんだ表層水である.西部大西洋(海盆 NA， sR， AR) 

では，深層西洋境界流により短期間で水の交換が行われるので，各海盆での海水

の滞情時間は短い.

海盆 CN， A N: 図 20は北大西洋点部の海盆 CNの深層水が海盆NAから

来ることを示している. しかし，海盆 NAの水が中央大西洋海績を越えていので

はなく， その流入は，深府西岸境界流により南iこ述ばれた海盆 NAの深層水のー

部が赤道付近で離岸して海盆 CNの南部に入ったものである.海盆 AN (図は省略)

へは， この離岸した NADWが南下しての流入もあるし，また，中央大西洋海航

が周囲より深くなっている 25. S付近を越えて海盆 BRからの:"lADWの流入も

ある.

海盆WD: すでに深届水の形成を海盆 EPとNAで見たが，図 21 aは深焔

水が南太平洋南西部の海盆WDでも形成されることを示している.本モデルでは

了¥

深層水の形成はこれら 3海盆でのみ起きている.図 21 aのもう lつの特徴は，

南スコティア海嶺に妨げられるため， 2 0年間では周極流が海盆 EPから CPW

をほとんど運び込んでいないことである.その代わりに， ウェッデル循環が海盆

A 1の中深局水を多filに運び込む. ウェッデル循環の水は海盆 A 1とWDとの問

を循環するから，海盆WDの粒子の総数は図 2 1 aでいったん減少した後.

図 2 1 bでは増加する. こうして，海盆 AIを経ることで， 1 0 0年(図 2 1 c ) 

では海盆 EPから海盆WDにかなりの水が来る.すなわち，海盆WDの深層水は

海盆 A 1でウェッデル循環に取り込まれた周極流の水である.従って，表層から

沈みこんだWSDWはこの再循環する水と混合し， C P Wとは直接混合しない.

海盆 A 1; 南大西洋南東部の海盆AIの深層水の組成は図 22が示すように

海盆WDのそれと基本的には閉じである. これは，図 10の説明で述べたように，

深くまで達するウェッデル循環によって海盆WDとA IのWJで深層水の交換がな

されているためである.表層から来ている多量の水はWSDWである.

海盆 AG: 図 23はアフリカ南端部の海盆 AGの深層水がおもに NADWと

WSDWから構成されることを示している. インド洋からはほとんど水は来ない.

NADWの一部は海盆 ANから来ており， これはもともと海盆 BRから 25 . S付

近で中央大西洋海嶺を越えて来たものである.同時に，海盆 ARからら NADW

が海盆WDとAIを通って来る t=-100年の図(省略)と図 23を比べると，

図 23で海盆A 1とWDに分布する水がWSDWであることがわかる.すなわち，

海盆WDで沈んだW S DWがウェッデル循環により海盆 AIに連ばれ，周極流の

下を北に流れて海盆 AGに入る. このような周極流を北向きに横切る運動は海盆

AIとAGの問でのみ見られる.

ら集まって来る(図は省略). i':ADWは南太洋北部の海盆特に顕著であるが，南

部の海盆にもある程度寄与している.-}j， W S 0 Wの寄与は主に南部の海盆に

わ
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6. 議論 インド洋での問題点を明確にするために，各大洋での熱バランスを考える.与

えた温度場が流i車場と合わないとき， '本モデルは 7項を通して人為的に熱を湧き

出させることで熱収支を合わせるから，その説き出しのf3lf芝を調べることで，流

れの信頼性が判断できる. これを見るために， Sarmiento and Bryan(1982)に従い，

7比を

f 

本研究では，流速場を求めるためにSarmientoand Bryan(1982)が提唱した F 頑

丈なJ診断モデルを用いたが， これまで大循環のシミュレーションによく用いら

れてきたのは予報モデルである.両者の支配方程式は似通っており，相違点は予

報モデルでは水温，担分の予報式(5)，(6)に観測値の復元項がないことだけであ

る. しかし，両者の立脚点は大きく異なる.予報モデルでは水温，塩分を熱力学

バランスだけから求めるため，得られる流速場は観測値とは無関係に決定 dれる.

-}j， i頑丈なJ診断モデルは観測仙の平滑化は行うが，あくまで観測値に基づ

いて流i車場を求める.従って，両者の結果を比較することは各モデルの特徴を判

断する上で有益である.以下，最近のToggweileret al. (1989)の予報モデルの結

果との比較を行う.

予報モデルにより計算される子午面輸送は渦拡散係数の取り方に敏感であるこ

とが知られている (Bryan，1987)ので，子午面輸送に注目する.本モデルに見られ

る次の 3点がToggwcileret al. (1989)のものと大きく異なる:(1)大西洋におけ

る深層のセルが海底にまで速する， (2)周揖流の下のセルがTogg'loeiler et al. 

(1989)には現れてない， (3)インド洋の中深層のセルがToggweileret a1. (1989) 

とは逆向きにまわっている.

北大西洋深lciのセルは，第 3節で観測場と比較したように本モデルの方が現実

的であるといえる. この点についてはToggweileret al. (1989)も彼らのモデルで

はこのセルが 25 0 0 m 以設に限られNADWが底層に述しないため，北大西洋の

若い深栢水が再現できなかったと述べている . このため，彼らのモデルでは

WSDWが北大西符にまで延び， 2500m以深に強いセルを形成した.一方，本

モデルではWSDWはアルゼンチン海盆より北に延びず，周版流の南部に閉じこ

めれている.すなわち，本モデルの周極流の下のセルはToggweileret al. (1989) 

のモデルで大西洋氏周に広がっているセルに対応している.

第 3節で述べたように， インド洋中深層に現れたセルは本モデルの問題点の l

つであり， この循環のためインド洋の熱輸送が赤道向きになっていることから，

年平均値として考えれば. Toggeiler et al. (1989)の方が良い結果といえる. こ

のセルが彼らのものと悶方向にまわるべきかどうかははっきりしないが，少なく

とら図 5に示した過去の熱輸送の推定値とモデルの熱輸送が一致するためにはも

っと弱い循環であるべきである.

o 

1=γ|θl-Ol 
(10) 

乞Itennsl

として定義する.ただし，分母は式(5)のすべての項(7の項を含む)の絶対値の和

を表す.従って， 7比は局所的な熱パランスがどの程度 7項により歪めれている

かを示していることになる.

図 24は，各大洋で水平方向に平均した 7比の鉛直分布を示す.他の大洋に比

べて太平洋では値が小さいので，太平洋の流れ場は温度坊とよく合っているとい

える.逆に，インド洋では値が大きい.つまり，流れ場がぶ温場とあまりよく合

わないため，熱収支を合わせるために多量の熱が復元項により 生み出されている.

これからインド洋の循環が他に比べ信頼性が低いといえる.

インド洋では流れ場がうまく求められなかった原因として インド洋における

強い季節変動が挙げられる.季節風のためインド洋の風系は大きく変動し.それ

に伴って密度場もおおきな変動をすることが知られている. この変動する密度場

を変動する風ととらに診断モデルに与えるのであれば問題はない. しかし，本研

究では定常循環を求めるため，年平均密度場と年平均風応力場を与えた.密度場

と風の場が複雑な非線形作用により結び付けられていることを行践すれば，平均

された場が互いに合うとは限らない.また， そのようなふ一致は季節変動の大き

さが大きいほど顕著となるはずである.従って，年平均保作から生まれた密度坊

と風の場の不一致がインド洋の循環を歪めていると巧えられる.従って，将来的

にはこれらの季節変動を考慮したモデルの構築が必要である.

また，観測がインド洋では少ないことも原因となっていると思われる.

Levi lus(1982)はデータセットを編集するために，まず各点ごとに初期推定偵を与

え，それを周囲の観測値で修正する方法を取っている(述私的修正法)• しかし，

特 iこインド洋では観測点のない領j~ が広く残っており，そこでは初期惟定価がほ

とんど修正されず解析芯れた観測値は信頼性が低い. この観測仙の質の悪さがイ

ンド洋の循環がうまく求められなかった原因とも考えられる.

将来的なモデルの構築においては，上に述べたこと以外にもそデルの水平解像

ぐで
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度を上げることも必要と恩われる.本モデルの 2・x2・の水平格子間隔は表層の

西岸境舛流をぷ現するには十分ではない.そのため，西岸境界流が深くまで述す

る傾向が見られ，図 5が示すように，モデルの熱輸送は局所的に過去の推定値か

らずれている.つまり，北太平洋 30・N付近では黒潮，北大西洋 25' N付近で

は湾流が十分再現されていないため，北向き熱輸送fltが小さくなっていると恩わ

れる.

モデルの水平解像度を上げることは，地形をより正確に表現するという点から

も重要である. たとえば，深層の海盆聞の海水の移動は，海績の聞に存在する小

ぢなギャップを過して行われている場合が多い.従って，深層水の形成を精度よ

く推定するためには水平解像度の向上が必要である.また，それ以上にインドネ

シア海に散在している日を表現できるだけの解像度にすることが重要である.な

ぜなら，第 3節で指摘したように，インドネシア海を通る流量を決める上で， こ

れらの小さな品が与える摩掠の効果が屯要である可能性があるからである. そし

て，そのインドネシア海を通る流量が全球的な水塊形成に重要な役割を果たすこ

とが本研究でも示されたからである.たとえば，第 4節で述べたように， インド

ネシア海を通る流量とアフリカ南端を西に向かう流量のうち， どちらが大きいか

により，大西洋に流入する cp wがどこから来るかが異なる.本モデルでは前者
のほうが大きいため. c P Wはインド洋から大西洋に来る. しかし， もしインド

ネシア海の品を取り込むことでそこを通る流量がアフリカ南端の流監よりも小さ

くなれば. c p Wは南大洋を再循環するはずである.従って， このような点をは

っきりとさせる上でも，小さな島も取り込んでインドネシア海の流filを求めてみ

る必要がる.

けれども，モデルの解像度を上げるためには，与える風応力場や水温 ・塩分場

にも解除度のおいデータセットが必要である. しかし，現状では海洋観測はまだ

まだ十分ではなく，特に深層においてら細かい解像度でデータを得ることは難し

い.従って，今後，観測的な側面の強化も望まれる.

また，本研究では新たな試みとして，得られた流i車場を用いて海水粒子を追跡

することによって水塊移動の移流成分を調べた.移流は時間的lこ可逆であるから，

このような粒子追跡はJK~鬼がどこから来るかの計算において特に有益である . し

かし，拡散成分もまた水塊移動には弔要であると考えられ，以下， この点につい

て考察する.たとえば，粒子追跡は，海盆W P の深 J~ 水がおもに NADWからな

ることを示した.けれども. N A DWを特徴づける担分極大屈はこのため大西洋

明 25-

から太平洋に延びるにつれ弱くなる (Reidand Lynn.1971)ことからわかるように，

現実の海では海盆WPに述するまでにNADWは南大洋で拡散により CPWとか

なり混合する.従って， もし拡散成分も考慮するなもば. c PWもある程度の置

を海盆WPに寄与するであろう.

拡散を考慮する 1つの方法は，パッシヴ ・トレーサの使用である. Cox(1989)は

海面を 5つの帯状領域に分割し，移流拡散方程式を解いて水塊がどの領域から来

るかを調べた. しかし，粒子追跡の枠組みの中で別の方法が可能である.水塊特

性置は粒子の軌跡に沿って移流されるから，軌跡上で移流により値が変化するこ

とはなく，定常状態ではすべての変化は拡散によるものと考えられる(ここでは不

安定成層による対抗は考えない).従って，粒子の軌跡に沿って水塊特性惜の変化

を調べることで，拡散の効果を推定することができる.悦子の軌跡上で大きな水

塊特性重の変化があれば，そこで拡散により水塊IUJで強い混合が起きていること

になる.

しかしながら， この方法は本モデルには適用できない. i頑丈な」診断モデル

では，式 (5)，(6)に示されるように水温 ・塩分は移流と拡散だけでなく，観測鮒

への復元項を通しでも変化する.一般的に移流項は拡散羽よりもかなり大きいか

ら，復元羽を移流項と比べた場合，図 24から予怨されるように復元項はあまり

大きくない.粒子の軌跡は移流を点すので，人為的に導入された復元項が佐子追

跡から得られた結果を大きく歪めることはないと考えられる.一方，拡散項は復

元項と同程度の大きさなので， もし粒子の軌跡に沿って起きる変化をすべて拡散

によるものとみなすならば，推定 8れた拡散効果は復元羽によりひどく歪められ

たものとなる.言い替えるならば，本診断モデルで得 られる流i車場は拡散を評価

するほどには正確なものではない. しかし，上で述べたような方法は復元項を含

まない予報モデルでは有効であると思われる.
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7. 結論

Levi lus(1982)の水温・塩分テータセ y トとHellermanand Rosenstein(1983)の

風応力データセットから，世界海洋大循環を診断的に計算した.その計算におい

て，本研究では， Sarmienlo and Bryan(1982)により提唱された「頑丈な」診断モ

デルをさらに改良し， Coriolis係数に反比例する形で，水温・塩分データの平滑

化を行うようにした. これにより，赤道付近に強く現れる非現実的な流れを効果

的に取り除くことが可能となった.また，新たな試みとして，得られた流速場中

で海水粒子を数値的に追跡することにより，モデル中での水塊の移動を計算し，

特に深庖水塊の起源に注目して解析を行った.

求められた上層の循環は， Levitus(1982)データの海面力学高度偏差を反映した

ものとなっている.本研究では，特に， Gordon(1986)の提唱する「暖水ルート」

が顕苫:に現れており， インドネシア海を通った太平洋の水がインド洋の 10・S付

近を西向し，大西洋へと移動する.本研究で診断的に求めた流速場にも「暖水ル

ート」が現れたことは，その存在を強く裏付けるものである.

~平洋の深層の流れは， 南極周極流付近を除けば Fujio and Imasato(1991)の太

平洋局所モデルの結果と大きな違いはない. しかし，周極流の流量に対する境界

条件の迎いから，本モデルの方が周極流がより深くまで流れる.この結果，

Fujio and Imasalo(1991)では， ロス海で沈降した水が周極流の下を通って南東太

平洋海盆を北上し東太平洋海膨近くの高気圧性循環により南西太平洋海盆に流入

していたが，本モデルでは，その7}<は周極流により南大西洋へと運び去られ，あ

まり北上しない.従 って，東太平洋海膨近 くに高気圧性循環は現れていても，そ

れがロス海深層水を南西太平津海盆に運び込むことはなく，南西太平洋海盆の深

庖水はすべてインド洋から来た水により占められる.本モデルと Fujio and 

Imasalo(1991)のモデルとの差は，太平洋の深層水の起源が南極周極流の変動に強

く依存していることを示唆すると考えられる. また，位子追跡の結果から，南西

太平洋海盆に流入する氷はほとんど北大西洋深層水(NADW)であり， ウェッデ

ル海深層水 (WS D W)や南大洋を再循環する周極水 (CP W)ではないことが明ら

かになった.

大西洋の中深層 ・深層においては， N A DWを運ぶ深層西岸境界流が顕著であ

り，境界流の特徴は北大西洋ではWarren(1981a)のレビューなどの結果とよく一致

する. しかし，本モデルでは南太平洋でも NADWが卓越するため，WS  DWの

情 27-
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北上がアルゼンチン海盆までに限られる.また， N A DWの一部は赤道付近で西

岸から離れ，中央大西洋海嶺を越え，海績の東側の海盆はおもにこの ~ADW に

より占められる.従って，南大西洋の周棋流域を除けば，大西洋の深層はほとん

どNADWで占められる.

南大西洋南部では中深層までは南極周極流により南太平洋から運び込まれた

CPWが卓越する. しかし，深さとともに CPWの豊は減少し，アルゼンチン海

盆で周極流に取り込まれた NADWが顕著となる. しかし， ウェッデル循環の領

域だけは大西洋インド洋海盆で取り込まれた CPWが底層までを占める. このた

め， ウェッデル海で沈降したWSDWはこのウェッデル循環の水と混合すること

となり，太平洋からドレーク海峡を通って来た CPWとは直接混合しない. この

ようなWSDWとCPWとの関係は，本研究において初めて明らかになったもの

である. ウェッデル循環に取り込まれるためWSDWは南大洋南部の海盆に限ら

れ，ケープ海盆への流入を除けばあまり北へは流れない.

また，本モデルの大きな成果として，北大西洋中深層の 25・N付近に比較的強

い西向流を再現した.このような流れはトレーサ場から推測されていた (Re i d. 

1981; Kawase and Sarmiento.1986)が，客観的な方法で検出されたのは本研究が

初めてである.西向流速の最大値が中深層にあることから， この流れが上庖の風

成循環の一部ではない.地中海からの高塩分水の流出に伴う熱塩効果により駆動

されていると考えられる.

本モデルではインド洋の中屈に南向きの強い西岸境界流が現れた. しかし， こ

の境界流のためモデルの熱輸送は過去の推定値と大きく異なる結果となり，その

存在には疑問がある. また，強い北向き境界流が予想されているマダガスカル海

盆にも境界流を再現できなかった. これらについては，本モデルが流れの定常状

態を仮定しているため，強い季節変動を伴うインド洋では循環を正しく再現でき

なかったと考えられる

本研究では，海洋観測データに器づいて流れを求めた. このような計算は現在

あまり多くは行われていないが，今後，観測データが充実するとともに重要なも

のとなっていくと恩われる.診断モデルの結果を向上させる上で，観測データの

質の向上はもちろんであるが，モデル自身の改良点として季節変動を取り入れる

必要がある. また，得られた流i車場中での粒子追跡により，流れの移流による水

塊の移動を客観的 ・視党的にとらえる試みを行った. この手法は，現在広く用い

られている予報的シミュレーションにおいても可能あり，それらの中での水場構

由 28-



造を把握する上で有益であると思われる.
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n 

Table 1. Depths and Thicknesses of Model Levels 

Level M i d po i n t De p t h Thickness 

25m 50 m 

2 100 100 

250 200 

4 500 300 

800 300 

1100 300 

7 1500 500 

8 2000 500 

2500 500 

10 3000 500 

11 3500 500 

12 4000 500 

13 4500 500 

14 5000 500 

15 5500 500 
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