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主論文

1.題目

Studv of the Data Assimilation S九.stemfor Ocean Surface Circulations 

and 1ts Application to the Numerical Forecasting. 

(海洋表層循環のデータ同化システムの構築とその数値予測への応用に関する研究)

2. 公表の方法・時期

学位授与後に「平成10年度地球惑星科学専攻・地球物理学分野博士論文集Jに掲載
3. 冊数 l冊

参考論文3篇 そのうちThesisの基礎となったものは以下の3篇である。
1. Successive Correction of the Mean Sea Surface Height by the Simulaneous Assimlation 
of Drifting buoy and Altimetric Da回;
(漂流プイと海面高度計データの同時間化による平均海面高度場の連続修正)
Journal oJ Physical Oceanogrplzy， 26巻、 11号、 2382頁-2397頁、 1996年
lshikawa， Y.， T. Aw匂i，K. A.k.ilomo， B. Qiuの共著.
2. Global Surface Circulation and Its Kinetic Energy Distribution Denved from Drifrting Buoys; 
(漂流プイから得られた全球表層循環とその運動エネルギーの分布)

Journalol Oceanogrphy ， 53巻、 489頁-516頁、 1997年、 Ishikawa， Y.， T. Aw匂i，K Akitomoの共著.
3. Dynamina! Inuialization for the numerical Forecasting of Ocean Surface Circu!ations 
using a Yariational Assimilation System; 
(変分法同化システムを用いた海洋表層循環の数値予報に対する力学的初期値化)
Joumalol Physical Oceanogrphylこ投稿中 Ishik.a¥"va， Y.， T. Aw勾i，N. Komoriの共著.

主論文の要旨

海洋現象を解析し、そのメカニズムを明らかにするためには、現実的かつ力学的に整合性のとれた時系列データセットの作
成が極めて重要である。データ同化システムは観測データと数値モデルを組み合わせることにより、そのような時系列データ
セットを作成することができるため、漂流プイデータと海面高度計のデータを用いた海洋表層循環データ同化システムを開発
.その解析場及び.数値干視1)への応用について検討した。

まず、漂流プイデータそのものがどれだけ海洋表層循環の観測手法として有効であるか制べるために、カナダ海洋データセ
ンターにアーカイプされている漂流プイデータを用い全球の表層循環の気候学的平均場と季節変動場を求めた。その結果は、
海面高度計データと同様、漂流プイデータは表層循環の実況を捉える上で非常に有力なデータであることを示した。
次に、人工衛星海面高度計データと漂流ブイデータを最適内挿法を用いて1.5層プリミティブ方程式モデルに同化するデータ
同化システムを作成し、その有効性を調べた。従来の研究では海面高度計をデータ同化システムに用いる場合、ジオイド面の
不正確性に起因して海面高度場の時間変動成分のみしか用いられず、平均海面高度場については気候学的な値が代用されてき
たが、この研究では漂流ブイデータを同時に同化することにより、海面高度場の時間変動成分のみならず平均成分の推定も可
能とした。

しかしながら、上記の最適内神f去を用いたデータ同化システムの結果を予報モデルの初期値に用いると重力波が発生し、予
報精度を!な下させるという問題がある。この原因は最適内挿法では統計的な情報や地衡流バランスという非常に簡単な力学を
用いて予報誤差共分散行列を決定しているために、得られた解析場に力学的不整合性が存在し、それを解消しようとする制節
過程が働くためであった。この問題を解決するために、変分法を応用してモデルの力学をより厳告に再現する同化手法を新た
に開発した。この同化手法を用いて得られた解析渇は非線形項などの非地~.i的な成分についてもバランスしたものであり、品
適内挿法を用いた場合の重力波に起因する高阿波ノイズが見られなくなったばかりでなく、短期予報の絶対的なmJJtも向上し
た。このことは、黒潮や湾流などといった非地衡成分を無視することができない西岸境界涜域において顕著であり、これらの
海域の短期予測を行う上に、この変分法を用いたデータ同化システムは非常に有効である。
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第1章:はじめに

海洋現象の正確な実態把握は海況変動予報を視野にいれた海洋物理学の諸問題の基礎をなすも

のである。 時空間的に異なった様々なスケーノレの海洋現象を解析し、その現象を支配するメカニ

ズムを明らかにするには、物理的、力学的に整合性のとれたデータセットが不可欠であり、その

ために、これまで観測的アプローチと理論的数値実験アプローチの両面から多くの研究が行われ

てきた (Fukuruoriand l¥leuanotte-Rizzoli; 1995)。

観測的アプローチは、船舶等による現場観測データや近年飛躍的な進歩を遂げている人工衛

星リ モー トセンシングデータをもとにデータセットを作成しようとするものであり、理論的数値

実験アプローチに比べ、実際の観測データを扱うために、得られたデータセットは海洋循環の実

態そのものを表すという大きな利点がある。しかしながら、実際に得られる観測データの量は限

られており、しかもその分布は、通常、時空間的に偏っている。さらに、観測データの種類にも

偏りがある。水温、塩分データは相対的に容易なXBT(eXpenda.ble BathyTherruogra.ph)、CTO

(Cond uctivity-Tempareture-Depth)観測によって比較的豊富に得られているが、流速の直接観測

は難しく 、近年のADCP(Acoustic Doppler Current Profiler)などの測器開発によって機動的、効

率的な観測がなされるようになったものの未だ流速データは非常に少ない。

流速場のデータセッ トは、海洋循環過程を明らかにし、気候変動システムにおける熱 ・物質循

環に果たす海洋の役割を解明する上で極めて重要である。そのため、これまで、に水温と担分データ

から密度場を求め、地衡流バランス会仮定して流速場を求めるいわゆる力学計算や、 トレーサー

の保存則をもとにしたインパース法などによって、流速場のデータセットを作成する試みがなさ

れてきた。これらの方法では、データ量は限られ、時間的、空間的に高分解能の流速データセッ

トを得るのは難しく 、また、力学計算における無流面の仮定など流速場を求める際に様々な仮定

がL必要で、 ~I;:一保な時空間分布をした7K1mL ・ .ti;l分データからこの方法によって得られたデータセッ

トの精度は、実際の観測誤差と比べてかなり低下する J

一方、理論的なアプローチとしては、運動方程式、質量保存方程式などをもとに、差分式会数

値的に解くことにより循環場を近似的に求めるとしづ数値モデ、ルを用いる方法がある。この方法
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では、計算機の能力の許す範囲内で時空間分解能を高くすることができ、かつ、全ての格子点で

流速などの物理量を求めることができる利点がある。特定の物理現象に注目した数値モデ、ノレの作

成も可能であり、海洋現象のプロセス研究には非常に有力な手法である。しかしながら、数値モ

デノレが実際の海洋の物理過程を再現するためには、サブグリッドスケーノレ現象のパラメタリゼー

ション等に未だ大きな問題を抱えており、さらに、数値モデ、ルから得られるデータセットの精度

は用いる初期及び境界条件の精度に大きく依存する。そのため、後述するように、現状の数値モ

デルによる海洋循環の再現性は良いとは言えない。

そこで、以上の問題を解決するために、これらの 2つのアプローチの結合させ、観測データと

数値モデ、ノレを組み合わせて海洋循環場を再現しようとする新たなアプローチ、すなわち 4次元デー

タ同化という手法が生まれた。データ同化システムは観測データを用いて数値モデノレの初期・境

界条件やパラメタリゼーションの不十分'性を改善し、時空間的に不均一な観測データから物理的

に整合性のとれた均一なデータセットを作成しようとしづすものである。この4次元データ同化シ

ステムを用いる利点としては、大別すると次の4点があげられる。

1 観測データを統合し、物理的に整合性のとれたデータセットの作成

4次元データ同化システムによって現実的な海洋循環場の時系列デ、ータセットが得られるの

で、これをもとにして、海洋循環を支配するメカニズ、ムの理解や、熱 ・物質の輸送過程を明

らかにすることができる。さらに、データ同化手法の基礎となる線形不偏最適推定理論(付

録参照)に基づき、観測データと (同化を行わない)数値モデ、/レを、それぞれの誤差を考慮し

て結合すれば、データ同化システムから得られるデータセットは、もとの観測データ及び数

値モデ、ノレの結果よりも精度が高くなる。また、数値モデ、/レを媒介として、独立に観測された

異種類のデータを比較的容易に統合することが可能である。

2 数値モデ、/レにおけるパラメタリゼーションの改善

データ同化システムは、一般には観測データを用いて逆問題を解くことにより数値モデ‘ルの

初期条件や境界条件を改善し、より良いデータセット(解析場)を得る手法であるが、これは

容易に数値モデ、ノレに用いられる粘性 ・拡散係数などのパラメータの改善に拡張できる。すな

わち、数値モデ、/レの問題点の1つであるサブグリッドスケーノレの現象のパラメタリゼーショ

ンの改善を、観測データをもとにして行うことが可能である。

3有効な観測システムの設計

データ同化システムでは、同化される観測データが結果の解析場に与えるインパクトの調査
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ができるので、いつ、どこで、どのような物理量を同化すれば得られるデータセットの効率

的な改善がなされるかがわかる。これは、効果的な観測計画の設計に役立つ。実際、 Holland

and :LvIarla.notte-Rizzoli (1989)は、 Geosat海面高度計観測の実施にあたり、データの軌道間

隔と観測頻度がデータ同化システムに与える影響を調べ、人工衛星の軌道決定に大きく貢献

した。

4 数値予報への応用

データ同化システムによって得られる解析場は、観測データを活用して数値モデ、ノレ結果のエ

ラーを補正したものであるので、数値予報に対する最良の初期条件としてのポテンシヤノレを

持っている。また、数値モデルのパラメータの改善を行なえるので、高精度の予報が可能で

ある。この利点は、既に気象学の分野では現業的な数値天気予報に利用されている。

本研究は、上述したデータ同化システムの利点を活かし、物理的に整合性のとれた海洋表層循

環のデータセットの作成をめざしたデータ同化システムの構築を目的とする。海洋表層循環は、大

気海洋相互作用を担う主体であり、海洋中の熱 ・物質輸送過程において主要な役割を果たしてい

るが、変動が激しく 、その正確な流速場の把握は容易ではない。そのため、良好な海洋表層循環

データ同化システムの構築は、海洋循環過程およびそれが気候変動に果たす役割を理解するため

に、またその予測可能性を検討する上に重要な課題と言えよう。

データ同化システムの構築とその応用は、気象学の分野では既にいくつか成果をあげているが、

海洋物理学の分野には気象学のそれとは相違点があり、気象学で用いられているモデ、ノレをそのま

ま適用することはできない(Gbilelnd l¥Ialelnotte-Rizzol.i， 1991)。中でも最大の問題は、海洋の観

測データ量が少ないことである。それは気象分野に比べ、両者の時空間スケーノレの違いを考慮にい

れでも約10分のlにしか満たない 。しかし、近年のリモートセンシング技術の発達にともない、

人工衛星によって広範囲にわたり繰り返し観測することが可能となり、その情報は海面に集中して

いるものの、データ量-は飛躍的に増加しつつある。特に人工術星アノレチメータ(海面高度計)デー

タは、海洋表層循環と密接に関連する海面高度場を与えるので、海洋循環のモニタリングに非常'に

有力であり、 1980年代後半以降、アノレチメータデータ会用し、た同化システムの梢築とそれ;合用い

た実験的研究がなされる上うになった ([-Iollandand ~ Ia l a ll oL l. c-Rjzzo l i， 1989; ¥ V11 i t.c CL a 1.， H)8リ】

l¥Icllor elnd Ezer， 1991など)。近年ではさらに、アノレチメータデータから、表問循環だけでなく中

層、深層の流れを求める研究も行われるようになり、例えば、 Fllk u m 0 r i el n d 0. 1 ell elll 0 t.tベ三一l{izzoli

(1995)やCongand Iked a (1995)は、カノレマンフィノレターやeldjoint1:去を用いた海洋の内部梢造の

推定手法を提案している。
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しかしながら、アルチメータデータの利用に際しては改善しなければならないいくつかの重要

な問題がある。中でも、ジオイドの不正確性に起因した平均海面高度場の推定は大きな問題であ

る。海洋循環と関連の深い力学鴇面高度はジオイド面を基準とした海面高度であるが、海面高度

計データは基準楕円体からの海面高度、つまり力学海面高度とジオイド、高度の和を計測している

ので、力学海面高度とジオイドの分離を行う必要がある。ジオイドの空間変動は海面力学高度の

それよりも大きいことから、数1000km以上の大きなスケールについてはある程度の精度でわかっ

ているものの、数100km程度については誤差が大きい。そのため、アノレチメータデータを用いた

研究は、ジオイド場を平均海面高度場とともに取り除いた時間変動成分のみを使用するか、また

は、大洋スケールの循環のみに焦点を当てざるをえない (Stammerand ¥Vunsch: 199-1; Rapp et 

a.1.， 1994; LeTra.on et a1.， 1994; Nerem et a.1.)994など)。しかしながら、多くの海洋物理現象の

研究には数100krnスケーノレの平均海面高度場が必要で、あり、特に西岸境界流やその続流域といっ

た平均海面高度の空間変動が時間変動成分のそれと同程度であると考えられる領域では、平均海

面高度場の推定が鍵となる。

平均海面高度場の推定に関してはこれまでにいくつかの方法が提案されている。ivIellorand 

Ezer (1991)および Ezeret a.1. (1993)は、数値モデ、ノレの結果を平均をして平均海面高度場を求め

ている。この方法は全ての格子点で値を得ることができるので、平均場の推定を容易に行なえる

が、精度という点では問題がある。そこで、 Kellya.nd Gille (1990)はキネマティックジェットモ

デ‘ルを用いて、湾流域におけるより良い平均海面高度場の推定方法を開発し、さらに、 Qiuet a1 

(1991)はこれを再循環流を含むモデルに拡張した。しかしながら、このモデルは黒j朝続流や湾流

域のようなジェット流域にしか適用できないという問題点がある。

平均海面高度場を推定するその他のアブローチとして気候学的水理デ‘ータを用いる方法がある

(¥tVillebra.nd et 3.1.， 1990; Ca.poLondi et a.l.， 1995)。この気候学データから求めた平均海面高度場

は全球をカバーで、きるという利点があり、上述のものより汎用性がある。しかし、その平均海面

高度場の推定には無流面の仮定が必要であり、その結果、得られた絶対流速場(海面高度の空間

変動)の信頼性には疑問がつきまとう。また、一般に、アノレチメータデータからの平均場と気候

学データから得られる平均場には無視できなし沖目違が認められる。これは、両者の平均期間の相

違(前者は数年、後者は数10年)から、海面高度場の経年変動成分は気候学平均では変動場として

みなされるが、アルチメータデータに対するものでは平均成分とみなされる部分が出てくるとい

うエイリアジングの問題から生じる (Qiu;1994)コ

そのため、気候学データから得られた平均場を改善し上うとしる試みがなされてきたコ例えば

l¥Iarshall (1985)は、アノレチメータデータを数値モデ、ノレへ同化して海洋循環場を求める|深に、ジオ
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イド場も修正する手法を提案した。彼の手法には、観測データが得られるたびにジオイド場を連

続的に同時修正できるという利点があり、事実、ジオイド場のエラーは減少している。しかしなが

ら、シノブ。ティックスケーノレ(rv0 (100)k:m)では、ジオイドのエラーがかなり残っており、海洋物

理の研究に適用するには、この問題を解決する必要がある。また、Willebrandet a1. (1990)は、

漂流ブイデータから得られる流速を用いて、アノレチメータデータから求めた海面高度場の修正を

試みた。漂流ブイは表層循環の絶対流速場の直接測定が可能で、表層循環の有力な観測手段のー

っとみなされている。彼らの研究では、漂流ブイデータが得られる点では海面高度場は改善され

たが、ブイデータと海面高度計データ問の地衡流バランスの仮定のために、その他の領域、とり

わけ西岸境界流域のように非地衡流成分も無視できない所ではほとんど改善されなかった口

そこで本研究では、日Tillebrandet a.1. (1990)とh仏rshall(1985)の研究を発展させ、両研究

の利点を活かしながら、これらの問題点を解消することを考えた口つまり、漂流ブイデータとア

ノレチメータデータを同時に数値モデ、ルに同化し、気候学データや数値モデルの平均から得られる

平均海面高度場を修正することを試みる。過去の研究の問題点であった漂流ブイデータとアノレチ

メータデータを結合させる際の地衡流ノくランスは、非地衡成分も考慮、にいれた同化手法を用いる

ことで解決できる。さらに、モデノレに同化することで漂流ブイが存在する場所だけでなく 、モデ

ノレの力学に従って観測情報が伝播することで、離れた領域の場についても修正できることが期待

される。また、lVIarshall(1985)の研究における問題点であった海洋循環場とジオイド場の分離不

可能性という問題は、海面高度データと独立な漂流ブイによる流速データの同化によって改善さ

れるだろう。

漂流ブイデータは、平均海面高度場を修正する際に独立な流速観測値として非常に重要な役割

を果たすと期待されるが、漂流ブイの展開はこれまで系統的 ・組織的に行われてこなかったため、

そのカバーする領域や期間に偏りがあった。そのため、漂流ブイデータを用いた表層循環の過去の

研究は北大西洋(Ricbardson，1983; Krauss and 1くおe，1984)や南大洋(Patterson;1985; Piola et 

al.， 1987) といった特定の海域に限られてた。 さらに、 データの空間的な市iJ~:守は、単に対象海域の制

限にとどまらず、表層の流速場の発散が大きい場合には見積値に大きなエラーが含まれるという問

題があった(HofIman，1985)。幸いにも、近年の国際的な漂流ブイ研究グループ(Niilerd al.， 1987; 

l¥II0 lirlelYi et al.， 1990; ¥ Vooding et al.， 1990; Lukas et. 31】 1991など)の精力的な取り組みのおか

けfで、漂流ブイデータの世界センターであるカナダ海洋データサービス(l¥tlarineEIlvironmental 

Da 1.<1. Service: iVIEDS)に蓄積される漂流ブイデータの数は大幅に増加しつつある。 しかも、その

漂流ブイデータは以前のものよりはるかに高分解能で全球をカバーしているので、それを用いて

全球表層循環の実況の把握が可能だと考えられる。
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そこで、第2章では、このlVIEDSに蓄積された漂流ブイデータをもとに、全球の表層循環の流

速分布や運動エネルギー分布を調べ、漂流ブイデータによって海洋表層循環の構造をどの程度捉

えられるかについて定量的評価を行う。その際、平均場と変動成分の運動エネルギー分布を求め

ることにより、表層循環の平均場と時間変動場について検討する。さらに、この漂流ブイデータ

から得られた結果を海面高度計データや偏流観測データの結果と比較し、漂流ブイデータの特性

を明らかにする。また渦分解海洋大循環モデ、ノレの結果と比較し、現状の数値モデノレの性能を評価

し、このような数値モデ、/レと漂流ブイデータ及び海面高度計データを統合する際の情報を得るこ

とにした。

観測データを数値モデ、/レヘ組み込む際の同化手法は、同化システムの性能を決定する要因であ

る。観測データの補間や変数問の変換はデータ同化手法によってなされ、得られた解析場やその解

析場を用いて行う数値予報の精度はこの手法に依存するといっても過言ではない。そのため、同

化手法としては数値モデ‘ルの力学を考慮、したadjoint法やカノレマンフィルターなどの高度な手法を

用いることが望ましいが、これらはし吋エれも計算的な負荷が高く、現状では海洋大循環モデルを

用いたデータ同化システムに用いることは難しい。

このような事情から、カノレマンフィノレターを大幅に簡略化した客観解析手法である最適内挿法

が、データ同化システムに多く用いられている。カルマンフィルターは予報誤差共分散行列を数

値モデ、ノレの力学を用いて計算しており、これが最も計算負荷の高い部分となっているが、最適内

挿法ではこの予報誤差共分散行列をガウス関数や統計的な相関(Ezerand l¥IIellor， 1994)を用いた

り、地衡流ノくランスのような非常に簡単な力学(HurlburL，1986)を仮定して大幅に計算負荷を減

らしている。第3章では、このような最適内挿法の利点を活かして、漂流ブイデータと海面高度計

データを同時に同化できるデータ同化システムを構築し、それを用いた平均海面高度場の連続修

正及び表層循環解析場の有効性に関する定量的議論を行う。

第4章では、最適内挿法によって得られた解析場を数値予報モデ、ノレの初期条件に用いる際の問

題点である重力波ノイズによる予報場の汚染(Hurlburt， 1986)を|紡ぐために、最適内f手法の未Ij点47

活かしながら、より力学的なデータ同化を行える変分f去を応用したデータ同化手法について説明

する。変分法を応用したデータ同化手法は、既に客観解析や予報モデ‘/レの初期化に関していくつか

提唱されている。中でも、 Derbara.nd Rosa.Li (1989)や JieLal.(1995)は、アメリカ環境予報セ

ンター (~aLional CenLer for 8nvironmcntal PredicLion: NCEP)において開発された ::;3Q-V八R:?

と呼ばれる手法を用いた海洋大循環データ同化システムの研究を進めている。しかしながら、彼

らの手法の誤差共分散行列は最適内挿法と同様に統計的に決定されており、その結果は最適内伊

法の域をこえるものではない(NIcIntosh;1990)。一般に、変分法を応用した同化手法は、ある物
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理的制約条件を付加して解析場を得るのに優れた手法である。従って、最適内挿法の統計的な条

件に加え、プリミティブ方程式系に従う力学的な制約を課せば、従来の最適内挿法で、は困難で、あっ

た西岸境流域においても、より良い流速場を求めることが可能となるであろう。これはまた、予

報モデ、/レの初期条件としての力学的整合性を保つことにつながり、予報場における重力波ノイズ

を抑え、時系列データの力学的妥当性を高めることになるであろう。。

なお、本研究の着想、は申請者と共同研究者の淡路敏之、秋友和典、 BoQiu、小守信正各氏と

の討論から生まれたものであるが、その遂行において、申請者は漂流ブイデータの解析、データ

同化システムの開発、改良から結果の考察までの全過程の中心となって行ったっ
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第2章:漂流ブイデータから得られた全球

海洋表層循環とその変動

アノレチメータデータに加えた漂流ブイデータの数値モデルへの同化は、アノレチメータデータの

みの同化に主眼がおかれた従来のデータ同化システムと比べ、独立な流速場情報を加えた力学的

な補間が可能となるので、得られるデータセットの質的改善につながると考えられる。しかし、漂

流ブイデータを用いた海洋循環の研究はこれまで十分になされてきたとは言えず、それによってど

の程度海洋表層循環の実況把握が可能であるかを具体的に検討しておく必要がある。そこで、こ

の章では、漂流ブイデータの世界センターであるカナダ海洋データセンターにアーカイブされた

1993年までの全漂流ブイデータの解析を行い、漂流ブイデータの特性を調べる。

2.1 観測データおよびその処理

本研究で用いた漂流ブイデータは、カナダ海洋環境データセンター(l¥tlarineEnvironmental 

Dat8 Service: iVIEDS)および海上保安庁日本海洋データセンター(.]a.P8・nOceanographic D8La 

Center: .JODC)から提供されたものである。提供されたデータセットには2409個のブイデータ

が含まれていたが、そのうちいくつかは存在期間が1日以下と非常に短いものであったので、こ

れらを除いた1864個の漂流ブイデータを対象とした。解析とした漂流ブイの平均寿命時間はおよ

そ10ヶ月であった。図2-1に1978年からの各月におけーるブイの数を示すが、漂流ブイデータの数

には明らかな経年変化が見られ、その多くは1984年以降に世界海洋循環実験計画(¥VorldUCCe1T! 

Circulation Experiment: ¥VOCE)に関連して展開されたものである。しかしながら、代表的な経

年変動現象で、ある ENSO(Ell¥iilo SouLlJcrn Oscilled，ion)の一連のイベン卜はこの期間に含まれて

おり、これらのデータを用いた気候学的な表層循環の平均場、変動場についての解析は可能だと

判断できる。また、図2-2に示した漂流ブイの放たれた位置から、このデータセットが大西洋およ

びインド洋の熱帯域を除いたほぼ全球をカバーしていることがわかる。
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漂流ブイデータから表層流速場を求めるためには、それぞれのブイの特性は同様であるとみな

す必要がある。Niileret a1. (1987)およびGeyer(1989)によると、 ドローグの有無による漂流ブイ

の形状の違いは漂流特性に影響を与える可能性がある。しかし、残念ながら、今回解析に用いた

データセットにはブイの形状に関する情報は一切含まれていなし¥。従って、漂流特性に系統的な違

いが存在している可能性はあるが、その多くは¥iVOCEプログラムと関連して1983年以降に放流

されたものであり、これらのブイの形状はほぼ同じであるとみなせる。そこで、本研究では気候学

的な表層循環の流速場を求める際に、このような系統的な違いによる影響は無視することにするつ

漂流ブイの位置は衛星によって決定され、その回数は1日あたり数回である(平均間隔はおよ

そ3時間)。位置の決定精度に関する過去の見積もりにはばらつきがあり、例えば古いタイプの

Random Access lVleasurement System (RA1/IS)による精度はほぼ5kmと言われている(lVIcI¥a.lly 

and ¥tVhite， 1985)。一方、最近のARGOSシステムでは1km(lVlcNa.lly and vVhite: 1985; Piola 

et a.1.， 1987)から 100-200m(Richra.dson， 1983)程度にまで改善されている。今回用いたデータ

セットの位置決定精度に関する情報は明らかではないが、これらの範囲に含まれていると考えて

良いであろう。この位置決定の誤差による流速の推定誤差は、 3時間当たり 1kmと考えると、ほぼ

10cm，s-1である。

漂流ブイの位置に関する時系列データから、次のような手順によってフcイの軌跡上の流速を計

算した。まず、lVIEDSによってフラッグをたてられた不良データを除去した後、全漂流ブイの軌

跡を2次元のスプライン関数を用いて平滑化した。このような平滑化を行うのは、流速を求める際

に位置データの誤差が増幅されることを防ぐためである (Patterson，1985)。この平滑化された軌

跡、から 1時間毎の位置を求め、中央差分法により流速場を求めた。

このようにして得られた1977年から 1993年までの17年間の1時間毎の流速データから、月平

均の気候学的データセットを20x 20グリッドで作成した。まず、Pa.tterson(1985)にならって、流

速の東西、南北成分仏 Uおよび運動エネノレギ-Eを各月および各グリッド内で平均する

可=tzutJ;可二品U.ij， 、‘EE
，J
1
i
 

円
/
』

〆
'st

、

1 ニ乙 u3... + v? ι=二L(リ2 リ)， (2.2) 

ここで、 'U-ij('Uij)はj月目 (.j= 1 rv 12)におけーる I番目の東西(南北)流速成分であり、 1Lj はJ月自

の流速データの数である。平均を行うグリッドはこの研究では?としたが、これは統計的な信頼

性をなるべく保持しながら、詳細な流速場を得るためである。これらの解析において、異常に大

きい不自然な流速データがときおり見られる。これはおそらく船舶に捕捉されたことによると考

えられるので、強流域である西岸境界流域においても 300cm，s一lをこえる流速データは除去したコ
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さらに、各グリッドにおいて、平均流速との差が標準偏差の2倍をこえるもの(信頼限界95%に相

当)についても取り除いくというクオリテイコントローノレを行った。

図2-3は以上のようにして求めたデータセットの各グリッドにおける 1時間毎の流速データの

数を全期間にわたって示したものである。この図からわかるように、データの無い領域が、熱帯大

西洋、インド洋北部、オーストラリアの北部、南極周辺に見られる。図2-4は流速データの存在す

る月数を各グリッド毎に示したものである。上記の海域に加え、北大平洋のベーリング海、オホー

ツク海、南大西洋のブラジノレ海流とマノレビナス海流の合流域、およびインド、洋西部で、は流速デー

タ数が少ない。一方、黒潮域や熱帯太平洋などいくつかの海域においては十分な量の流速データ

が存在している。そこで、これらの海域においてはより詳しい海流分布を調べるために、10 x 10 

のマップも作成した。

得られたデータセットの検証およひ河也の手法による流速場との比較を行うために、気候学的平

均流速場と時間変動場の全球運動エネノレギ一分布を以下のようにして求めた。まず、流速場を時

間平均値百=(u，む)とそれからのずれの成分u'= (u'， 'U')に分離した

u二百+(1.'， v二 17+ v'. (2.3) 

時間平均成分はさらにグリッドにおける空間平均値(u)とそれからのずれωこ分ける.

百二(五)+心: 百二(む)+ V. (2.4) 

つまり、全流速は次のように分解される。

U二(五)+心 +υ17 'U = (17) + 'u + 'u'. (2.5 ) 

これらの流速値から、運動エネノレギーは次のように定義できる

-全運動エネノレギー (Totalkinetic energy: TKE) 

lJ.2 + v2 (五)2+ (17)2 ， (♂) + (-u 2 ) ， ( 11， t2) + (戸)
TKE= - τ-=++(2.6)  

2 2 2 2 

-平均運動jエネルギー U¥'Ieankinetic energy: TvIKE) 

円

4

-一U
一
+一
2

2

一

一U

一一一E
 
K
 

r
i
 
L
 

(2.7) 

-渦運動エネノレギー (Eddykinetic energy: EKE) 

('U) 2十 (-u)2 ， (戸)+ (戸)EKE = ¥ -， ' ¥ -， + 
2 2 

(2，8) 
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この定義において、J¥rIKEは時空間平均の運動エネノレギーを表しており、 EKEは時間変動成分

のみならず、グリッドスケーノレ以下の定在渦の寄与も含んでいる。一般には、l¥1KEとEKE問の

エネルギ一分配は空間分解能に依存しており、その結果、 2(>X 20グリッドでは完全には分解でき

ない西岸境界流のような狭いジェット流は、時間的に定常な流れであっても、そのエネノレギーは

lVIKEだけでなく EKEにも含まれることになる(式(2.8)の第一項参照)。

2.2 平均流速場の分布

全球表層循環の気候学的年平均場は月平均流速データセットから次のようにして求めた口

1 ご~. 1 ~ 
仲宗主(五)ゎ 仲屯叫 (2.9) 

ここで、 1nは図2-Llに示されている各グリッドにおけるデータの存在した月数である。

平均運動エネノレギー(lVIKE)は式(2.7)に式(2.9)の平均流速値を代入して求められるが、その

推定値の信頼性をまず調べる。lVIKEの標準誤差は次のようになる

E = [立(品)+時(品)r (2.10) 

干こで、分散σ2 とσ2 は
'U:L) - -V'lJ 

σ2 
1J:t) h

u

v

 

~
ヤい
ご

ヤム
凶

(2.11) 

σ2 
V'L) 

(2.12) 

なお、上式において、観測データの統計的な独立性を表す時間スケーノレを過去の研究(Ricbardson，

1983; Krauss and Kase， 1984; Patterson， 1985)にならって 10日(240時間)とした。この時間ス

ケールは漂流フマイの軌跡から求められたものであるが、これは漂流ブイがこの期間(10日間)にl

グリッド内に留まっていることを仮定している。従って、この期間より短い時間でグリッド問を

移動した場合には、求めた誤差は過大評価されたことになる。

図2-5(1.に平均運動エネノレギー (l¥I[K E)の全球分布を2('x 2':'グリッドの分解能で示した。また、

図2-5bにこのj¥lIKEの信頼性を示すS/N比(=JV[J( E I ERRAI f{ E)を示した。図2-ぬではlVIKEの

S/N比はl幅広い値となっており、いくつかの領域では、求められたiVIKEの信頼性は低く SI:;比

が1以下となっている。そこで、以下の議論においては、そのような信頼性の低い領域については

除外し、 SIN比が l以上の領域を対象に議論する。

図2-5(1.に見られるように、lVIKEが大きな領域は西岸境界流域、赤道海流系、南小豆周極流域であ

る。これらの海域におけるl¥'IKEの値は10Goods-2(約4OC-0/.8-1に相当)企起える値を示しており、
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これまでの観測的、理論的研究結果と定性的には合致しているが、定量的には検討の余地があるの

で、後に詳しく議論する。図2-oaに見られる興味深い事実は、南極周極流域にいくつかのIVIKEの

大きな領域が点在していることである。これらの領域は¥Vilkina.nd )''Iorrmv (199-1)によっても指摘

されているように、海底地形変化の大きな所に対応している。例えばlVIKEが1000Cln2s-2を超える

値を示す領域は、海底地形が複雑であるアグ、ノレハス海流と南極周極流の合流点付近(200E， 400S)、

マダガスカル海山とクローゼー海山の間 (400E， 400 S)、ケノレゲレン海山の東(700E， 450S)、マッ

クォリィ海嶺の東(1700E，550 S)、大平洋ー南極海嶺周辺(1400VV，o5US)である。また、 ドレーク海

峡(700TV，600 S)におけるl'vIKEの値は500cm，2s-2を超えている。これらの領域ではEKEもほぼ同

程度であることから(次節参照)、海底地形が関連した平均流と変動場の5齢、相互作用が示唆される。

一方、 小さなlVIKE(200cm25-2以下;流速 20CTns-1以下に相当)の海域は、各循環の内部領域

に広がっている。これらの海域内にはMKEの大きな領域が何ケ所か見られ、内部ジェット流など

の存在を示唆するものの、この海域のデータ数は少なく定量的検討を加えるには、今後の観測デー

タの蓄積を待たなければならない。

lVIKEのS/N比が1以上の領域における気候学的平均場の流速ベクトノレを図2-6に示した。干

の図に示された表層循環のパターンは、過去の研究において報告されたものと良い一致がある。例

えば、流速が50cm.s-1をこえる強し1流れは、黒潮域や湾流域といった西岸境界流とその続流域、熱

帯の赤道海流系、南極周極流域に見られる。平均流速場は、前述のとおり時間的な平均だけでな

く空間的にも20 x 20グリッ ドで平均した値であるため、西岸境界流のような狭い強流帯はいくら

かぼやけてしまっている。そのため、これらのジェット状の強流帯をあらわすためにはより高解像

度のマップを作成する必要がある。

そこで、代表的な強流域である黒潮、湾流、アク
c

ルハス海流(南インド洋の西岸境界流)、およ

び熱帯太平洋赤道海流域の平均流速場を 1':'x 1')の解像度で求めなおし、図2-7から図2-10に示し

た。図2-7は黒潮域でのベクトノレ図である。この図は、黒潮の源流が150T̂付近にコアを持つ強い

西向流である北赤道海流(NortlJEquatorial Current: NEC)のフィリピン沖での分岐による北向

き分校流であることを明瞭に示している。北上後、日本南岸(:320 T̂， 1400 E付近)では流軌が2本見

られるが、これは黒潮がほぼ数年間隔で直進路と蛇行路の2つの安定した流路をとることを反映し

ている。黒潮が日本沿岸から陥岸する位置はほぼ:35('Nであり、その続流域が 160心Eあたりまで確

認できる。この黒潮続流はシャツキー海山の付近で束|向きと北向きの流れに分岐しているが、}

れは過去の報告(l¥tIc N a 11 y c t a L i 1983; Q j II e t a 1.; 1991)とも一致している。

北大西洋の西岸境界流である湾流(図2-8)は、メキシコ湾企源流域とし、北米沿岸を陸棚斜面

yこ沿って北上後、 370î付近で離岸している。その続流は2T)TIV~こ存在する北大西洋海嶺付近まで
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確認できる。 図2-9はアクソレハス海流について示したものであるが、アフリカ南端(400S，200 E付

近)での反転の様子が確認され、その一部は波長数百km程度の蛇行路をとりながら、南極周極流

に合流している。

図2-10に示した熱帯大平洋における流速ベクトル図は、交互に向きが東西に変化する赤道海

流系の特長を鮮明に捉えている。すなわち、ほぼ100Nより北の北赤道海流(NEC)、50N付近にお

ける東向きの北赤道反流(NortbEquatorial Countercurrent; NECC)、赤道上と 50Sに2つの中心

を持つ西向きの南赤道海流(SoutbEquatorial Current; SEC)の4つのジェット構造が明確である。

ここで示されたSECの2つの流軸構造は、 Philanderet al. (1987)によって示唆されていたが、本

研究によってはじめてその存在を明らかにできた。西部熱帯大平洋の流速場は東西ジェット流の終

着域であるとともに出発域であり、 NECの南向き分校流であるミンダナオ海流とその離岸に伴う

ミンダナオ渦や、 SECの北向き分校流であるニューギニア沿岸流とその離岸によるハノレマヘラ渦、

さらにはインド洋へいたるインドネシア通過流が存在するなど非常に複雑である。加えて、この

海域の流速場はアジアモンスーンの影響を強く受け、季節変動が顕著である。この季節変動場に

ついては後に詳しく調べる。

2.3 変動場の描象

2.3.1 渦運動エネルギー

変動成分のエネノレギー(ここで、は渦運動エネノレギー;EddyKinetic Energy (EKE)と呼ぶ)は式

(2.8)によって求められるが、平均場の運動エネルギー(MKE)と流速の各月ごとのデータを使用

すると次のように書くことができる:

m=t24-MKE  (2.13) 

このEKEの推定誤差は次式のようになる。

ERRE[( E = (ERR'iけ ER4J (2 .ltl) 

ここで、 ERRLF及びERRrlIァはそれぞれ後述するEKEの長周期、短周期成分の推定誤差である。

EKEに関するS/N比は観測データが多い程大きくなり、より良い精度でEKEを求めることが可

能となる (Patterson】1985)。

20 x 20 グリッドの分解能で求めたEKEの全球分布と対応するS/N比の分布を図2-11に示す。

EKEの大きな値を示す領域は、図2-5のl¥tlKEの大きな領域とよい対応がある。これらの領域で
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はEKEの値はか1KEの値とほぼ同程度かやや大きな値であり、平均流と変動成分の強し 1相互関係

の存在が示唆される。一方、EKEが200cm2S-2 (20cms-1の流速変動に相当)より小さい値の領域

は、 l¥tIKEの場合と同様、内部領域に見られる。以上のEKEのS/N比は広い範囲にわたって 1以

上を示していることから、 20x 20グリッドで作成されたエネルギ一分布図は十分な信頼性を持っ

ていると判断できる。

そこで、変動場についてより詳しく調べるために、変動成分のエネノレギーをPatterson(1985) 

にならって長周期と短周期成分に分離した。長周期成分(Lo¥Vfrequency part: LFEKE)は月平均

流速の年平均値からの偏差によって定義する:

1ユ(u.';)2 + (υ~)2 
LFEKE =一、、 J J (2.15) 

川主1 4 

ここで、吋及びu;はj月目における平均流速の年平均からのずれの東西、南北成分である

u.j = (五)J一(五)i υ~. = (V) j - (V) (2.16) 

LFEKEは流速の分散であるので、その信頼度はχ2分布を用いてあらわされる.

LFEKE (1  1 ¥ 
ERRLF = ム¥y~ 

-

， ~ - y2-，~ ) (2.17) 

ここで、 χ=χ(ν)は自由度νのχ2分布で、あり、 αは信頼限界で、あるo αの値はここまでの解析との

整合性を保つため0.68とした。また、各月の観測データはそれぞれ独立であると考え、自由度は

ν二 'm.-1とした。

渦運動エネノレギーの短周期成分(H.ighfrequency pa.rt: HFEKE)は渦運動エネノレギーから長周

期成分を除いたものとして定義する-

HFEKE = EKE -LFEKE. (2.18) 

本解析ではHFEKEは1時間毎の流速データの月平均成分に対するずれのエネルギーとなる。HFEKE

の誤差はLFEKEと同様に、 X2分布を用いて次のように与えられる・

ν. f[ F EI( E (1  1 ¥ 
ERRHFニ

ハ l一「一一一一「一| (2.19) 
ぷ¥Xi-α/2 X;';2 ) 

ここで自由度はlノ=('12/240)一川 -1となる。

LFEKEとそのS/N比の分布ははEKEのものと良く似た分布をしている(図2-12)。例えば、大

きなLFEKEは西岸境界流域や熱帯大平洋に見られ、中でも西部熱帯大平洋はアジアモンスーン

の影響による顕著な流速変動(Phila.nder)1990)を反映して大きな値を示している。また、大平洋
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とインド洋の20')5から 3005帯において、バンド状のLFEKEの極大が見られるが、これはロス

ビー長波によるものであろう。

HFEKEのS/N比の値は西部熱帯大平洋、大平洋東部、北大西洋を除くと非常に小さい。これ

は、前節でも述べたように、 HFEKEの誤差を見積もる際に用いた自由度の値が小さいため、その

信頼性を過小評価している可能性があるD しかし、内部領域の多くのS/N比の値が小さいという

事実は、内部領域における中規模渦などの変動によるエネルギーを見積もるには観測データ数が

十分ではないこと意味している。そこで、 HFEKEに関してはS/N比が l以上の領域を対象に若

干の検討を試みる。HFEKE(図2-13)は基本的にはLFEKEと同様な分布をしているが、 詳しく見

ると完全には一致していなし 10 例えば、湾流域における HFEKEの極大値は、 LFEKEの極大値;こ

比べて下流側にずれている。この事実から、湾流域における季節変動成分は離岸点に代表される

上流側で卓越し、逆に下流側では傾圧不安定のようなより短周期の変動が卓越していると考えら

れる。同様な傾向は黒潮続流のような他の西岸境界流域においても見られると予想されるが、残

念ながら湾流域以外では観測データ数が十分ではないためS/N比も小さく、検討できなかったっ

2.3.2 季節変動流速場

海洋表層流速の季節変動場は、月平均データセットから年平均場と同様の方法を用いて季節毎

に平均することにより求めた。季節平均は1-3月を冬、4-6月を春、7-9月を夏、 10-12月を秩とし

て行った。

図2-14に20 x 2')グリッドの分解能で、季節平均された流速場の全球分布を示す。この図では

iVIKEの場合と同様にS/N比を計算し、その値が1以上の場合にのみ流速ベクトルを示した。流速

データ数は各季節毎に平均を行っているので年平均場に比べ少なく 、データが存在しない領域も

広く分布している。従って、年平均場に比べ統計的な信頼性も低い。

しかしながら、いくつかの領域では顕著な季節変動の存在が捉えられている。例えばインド洋

では、モンスーンの変動;こ関連して、5':'̂T付近に見られる北赤道海流は冬には西向流で、あるが、夏

には東向流に転じるとしづ顕著な季節変動をしていることがわかる。このインド洋のNECの季節

変動はReverdin(1985)によって部分的に指摘されていたが、その詳しい拍-象は本解析ではじめて

明らかにしえた。他の特徴的なものとしては、赤道上に吉田ジェット (Yosuida，1959)と呼ばれる

東向流が春と秋にのみ見られ、また、インド、洋西部で-はソマリ海流の季節的な反転がそこでの季

節変動を特徴づけている!コ

図2-1-1からは以下の上うな西岸境界流域の季節変動が見られる。親潮iやラブラド・ル海流といっ

た亜寒帯循環の西岸境界流については、観測データがそれほど多くないために変動の様子を詳細
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に記述することはできないが、亜寒帯循環のスベノレドラップ流量の季節変化に対応した流速の変

化をしており、例えば親潮は冬に最大、夏に最小となっている。一方、亜熱帯循環の西岸境界流

域では顕著な季節変動は見られない。また南大西洋の東岸境界流であるベンゲラ海流は、北半球

の夏に流速が大きくなるとしづ顕著な変動を呈している。これは、アクツレハス海流の反転に伴う

南大西洋への渦の切離(Zlotnickiet <'11.; 1989; Shum et a1.; 1990)が季節的に変化することによる

と思われる。

熱帯大平洋は前節で述べたように季節変動の卓越した海域である。そこで、より詳細な季節変

動の描像を得るために、 10x 10グリッドで流速ベクトノレを求め、その結果を図2-15に示した。こ

の図から、東部大平洋における顕著な季節変動は、春の貿易風の弱まりに対応した北赤道反流の

弱化であることがわかる。一方、西部熱帯太平洋の季節変動は複雑であるが、例えばミンダナオ

海流は、春と夏にはインドネシア多島海へ流れ(つまり、これらの時期におけるインドネシア通過

流の起源となっている)、秋と冬には東向きの北赤道反流とニューギニア沿岸流へと流れること、

また、このニューギニア沿岸流は春から夏には西へ流れ、北赤道反流を強化していることなど、西

部熱帯太平洋暖水プーノレの熱・物質バランスの研究に重要な観測的知見が得られた。これらの結

果はi¥tIiyamaet a1. (1995)による数値モデノレ研究によって指摘されていたが、その結果を裏付け

るものでである。熱帯大西洋における季節変動に関してはPhilander(1990)によって理論的・数

値実験的に研究されているが、その結果と比較検討できるだけの観測データがないために調べる

ことは不可能であった。

2.4 

2.4.1 

号当去壬乙与、

自我日間

粗い分解能結果との比較

漂流ブイデータから求めた本研究の流速場とエネノレギ一場は、ブイデータを用いた過去の結果

よりも高分解能で得られている(例えば、 P8lt.crson(1985)では50、Piolaet al. (1987)ではL(')。

この利点を示すために、これまでの研究と同様に北半球におけ-る運動エネノレギーを50x 50グリッ

ドで作成し、本研究での2(>X 2心のマップとの比較を行った。

図2-168は50x 50グリッドで作成した北大平洋におけーるlVIKEの分布図である。この図では黒

潮は明瞭には見られず、過去の研究では黒潮のような狭し 1ジェット状の流れを分解できていないこ

とを示す好例である。さらに、グリッドサイズ‘の相違がエネルギ一場の信頼性に与える影響を調

べるために、 i¥tlKE(図2-16b)と8KE(ここでは図示しなしつのS/N比を比較検討した。平均場のエ

ラーは式(2.10)から流速の分散と関連しているため、 5(>X 5(>グリッドで求めた場合(図2-161J)には
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20 x 20グリッドで求めた場合(図2-5b)と比較してS/N比が小さくなっている。つまり、過去の研

究のように50グリッド、で、求めたマップは、黒潮のような狭いジェット流を分解することができない

だけでなく、結果の信頼性も低い。一方、EKEに関しては式(2.14)、(2.17)、(2.18)から容易にわ

かるように、各グリッドにおけるデータ数が増加するため、粗いグリッ ドで求めた方が高いS/r::

比を示す。実際50x 50グリ ッドで求めたEKEのS/N比は広い範囲で2を超えていた。しかしなが

ら、そこでのEKEには時間変動成分だけでなく、 50グリッド(約500km)よりも小さなスケールの

空間変動現象を含んでいるおり、それらを一括して渦活動というには現状の認識にそぐわないc

2.4.2 他の観測データとの比較

表層流速の観測手法には、漂流ブイデータを用いたもの以外にもいくつかの方法があるo そこ

で、この節ではそれらの観測結果との比較を行い、表層循環の観測における漂流ブイの意義もあわ

せて、この研究で得た結果について検討する。¥Nyrtkiet al. (1976) (以降ではも;v'l¥tIHと略す)は、

船舶偏流観測データを用いて全球のlVIKE と EKE の分布を示している。 \tVlVIH による ~lIKE 及び

EKE分布(図2-17)と今回の結果を比較すると、¥tVlVIHのマップは50x 50と粗い分解能であるため

にややぼやけた分布となっているが、定性的な比較を行う限り、両者の分布の特徴は非常に良く

似ている。例えば、西岸境界流域におけるlVIKEは明確なバンド状の分布を示している。これは、

Patterson (1985)が示唆しているように、船舶の運行は西岸境界流のような強流帯を順行するとき

には海流を利用する一方、逆行するときには避けーるために、偏流データそれ自身がこのような流

れを強調する傾向があるためである。

しかし、定量的な比較となると事情は異なる。中で、も高エネノレギーを示す領域における¥tVlVIHの

lVIKEとEKEの値は、両者ともに漂流ブイから得られたものよりも小さい。例えば、東部熱帯大平洋

におけるか1KEの値はもiVlVIHではおよそ500cm.28-2で、あるのに対し、今回の結果では1000C7η2.')-2

である。またEKEでも同様の傾向が見られ、例えば¥tVl¥tIHで1000cm.2..，-2の海域では、本研究で

は2000cm久..，-2となっている。一方、エネルギーの低い領域では逆に ¥VJ¥lIH の結果の方が大きな

値を示している。例えばvVJ¥lIHでι00(."177.2S-2程度のEKEを示している領域では、今回の結果では

200cm.2s-2となっている。このような相違は単に空間分解能の相違によるということだけーでは理

解できない。なぜならば、空間分解能が粗くなれば、 lVIKEは減少するがEKEは増加するという

一般的傾向があるが、そうはなっていないからである。これについてはRicll8rdson(1983)が次の

ように説明している。 \V~IIH におけ-るエネルギ一分布は、{同流観測データが航海の日平均値であ

るため、およそωOkm以下のスケールの中規模渦等をデータそれ自身が反映していない。そのた

め、船舶偏流観測によるエネルギーは、高いエネノレギーの領域で、は小さくなってしまう。従って、
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vvrvIHによって求められたEKEのマップは、季節変動のような長周期の変動を主に反映している

と考えられる。一方、エネルギーの小さな領域では、偏流観測の誤差のためにみかけのEKEが出

現し、漂流ブイデータによるエネノレギーよりも大きな値となる。この誤差に伴うみかけのEKEは

およそ200cm2S-2程度で、あろうと考えられる。

次に、 Geosa.t海面高度計(例えばShumet a.l.， 1990など)から得られたEKEを今回の結果と

比較した。海面高度計と漂流ブイの聞にはデータ特性の違いが存在するにもかかわらず、両者の

マップは、海面高度計データからEKEを求める際の地衡流近似が成り立たない赤道域を除くと、

良い一致を示した。しかしながら、詳細に比較すると、海面高度計データから得られたEKEは、

漂流ブイデータから得られたものに比べて小さい。特に、湾流域やアグノレハス海流域などEKEが

2000crn2 s-2を超える海域で顕著である。これは、 Geosa.tの場合17日周期で観測を行っているの

で、搭載された海面高度計は短周期の現象を分解できないためであろう。さらに、海面高度計デー

タから算出される流速値は地衡流近似を使っており、エクマン流などの非地衡流成分が含まれて

いないことも影響していると考えられる。実際、 Da.nia.ulta.nd M句a.rd(1985)は、漂流ブイデー

タから得られたEKEとSeasa.t海面高度計データ(観測周期3日)による EKEとを比較して、同様

の結果を示している。彼らはSeasa.tデータで得られるものと同様の周期の成分だけを取り出して

漂流ブイデータからEKEを求めたところ、バンド、パスフィノレターをかけられたEKEはSea.sa.tの

ものと良い一致を示した。ただし、この結果は単に観測周期の違いが漂流ブイデータと海面高度

計データから得られたEKEの違いであるということを意味しているわけではないことに注意する

必要がある。なぜなら、漂流ブイデータから算出される流速の短周期成分は主に非地衡成分から

なっており、フィルターをかけられたデータには流速の非地衡成分は含まれにくし1からである。

2.4.3 数値モデルとの比較

前節で、行った検討結果は、表層の流速場の実況を捉える上で漂流ブイデータは優れた利点を有し

ていることを示している。従って、漂流ブイデータから得られた表層流速場と数値モデ、ノレから得ら

れた平均場及び変動場の比較は、数値モデ、ノレの再現性を評価し、今後のモデ、/レの改良に有益な情報

を与えるものと思われる(l¥IIellorand Ezer， 1991など)。そこで、ここでは、 Semtnerand Chervin 

(1992)による全球モデ、/レ(以降SCモデル)、南大洋を対象としたFineResolution Antarctic i¥lodel 

(FRAi¥I Group， 1991)、北大西洋のvVor1dOcean Experimellt ('vVOCC) Tllode1 (Bりninget <11; 

1991)の高解像度数値モデル結果をとりあげ、比較を行った。これらのモデ‘ルは、中規模変動現象

の再現も対象とした現時点での代表的な渦分解海洋大循環モデルである。これらのモデルから得

られた渦運動エネルギーについては既に様々な観測データと比較されているが、漂流ブイデータ
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との比較は、 Garraffoet al. (1992)がPiola et al. (1987) iこよって求められた.r='x 4'コという粗い分

解能での南大洋の結果を用いて行っているのみである。しかも、渦分解海洋大循環モデル結果と

比較するにはPiolaet al. (1987)の結果は組すぎる。それ故、今回求めた全球20x 20グリッド、領

域によっては10 x 10としづ高解像度のマップとの比較は、現状の渦分解数値モデルの評価にと っ

て有益である。

まず、表層平均場の総観的なマップに関してSCモデ、ノレ結果と比較した。モデ、ノレ結果と漂流ブ

イから得られた結果の主な違いとして、 SCモデ‘ノレの湾流と黒潮の離岸点がかなり北にずれている

ことがあげられる。このような西岸境界流のオーバーシュートとしづ問題点はこれまでのほぼ全

ての数値モデルにおいて指摘されており、もVOCEモデルも同様である。SCモデルにおける他の

主な違いとして、例えば、インドネシア多島海、マダガスカル島及び北大西洋北端などのモデ、ノレ

海岸地形が実際のものからかなり修正されていることである。これらの地形の修正は、その海域

周辺の局所的な流速場だけでなく、離れた海域に対しても大きな影響を与えている。例えばイン

ド洋における南赤道海流は、インドネシア多島海の海峡が拡幅されているために流速が強化され

ている。以上の相違を除けば、両者のマップの総観的な描像は定性的にはかなり一致している。

次に、数値モデノレ結果と漂流ブイを用いた本研究の結果との定量的な比較を、湾流域におい

ては¥VOCEモデル(Treguier，1992)、黒潮海域と南大西洋においてはSCモデル(Garraffoet al.， 

1992)を用いて行った。もVOCEモデルにおける湾流域の結果には、離岸域周辺に非現実的な渦が

みられ、またモデノレのグリッドサイズが小さいので、そのlVIKEレベノレは漂流フずイデータから得ら

れる l¥tIKEよりも大きな値となるとが予想されたが、結果は非現実的な渦を除くと、漂流ブイデー

タから得られたl¥tIKEのほぼ半分の値であった。

黒潮流域では、 SCモデルのl¥tIKE(Garra.ffoet al.， 1992)は漂流ブイデータで得られたものに

比べて大きな値となっている。例えば、 2000Ciil，2.5-2を超えるところでは、漂流ブイデータから得

られた値は1000cm，28-2程度で、ある。この結果は、 SCモデ、ルの西岸境界流は西岸で、の粘着効果に

よるダンピングが不十分であるため、例えば黒潮の平均流量が100スベノレドラップを超えるなど

異常に強いことを反映している。黒11;9]続流域ではその南側におけ-る MKEは漂流ブイから得られた

ものと同程度であったが、北fflljの部分ではかなり小さい。一方、 EK8は続流域の北部、南部とも

特に上流域で目立って小さな値となっており、 SCモデ、ノレで、は変動を十分に再現できていないこと

が分かる。

アグルハス海流の反転する海域では、 SCモデノレで、も、また今回得られた漂流ブイデータの結

果でも不連続なエネルギ一極大域がみられる。数値モデルから得られたエネルギーの大きさは、こ

の偉大域ではブイデータの結果とほぼ同じ程度であるが、その周辺域では約半分となっている。特
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に、南大西洋の東岸境界流であるベンゲラ海流は、漂流ブイの結果では約200cm九-2の;¥IKEの

値(20cnis-1に相当)を示しているが、モデ、/レで、はこの流れは再現されていない。この理由は以下

のように説明できると考えられる。ベンゲラ海流における漂流ブイは、その軌跡を調べると南極

周極流域から流れてきていることがわかる。これらのブイは直接ベンゲラ海流に向かうものもあ

る一方、アグ、ノレハス海流反転域の渦に一旦取り込まれてからベンゲラ海流へと流れていくものも

ある。このことはアガラス海流反転域の渦がベンゲラ海流の形成と関わっていることを示唆する

ものであり、この海域で、の渦の活動がモデノレで、は十分に再現されていないことがベンゲラ海流の

不十分な再現の一因であると考えられるc

アクツレハス海流反転域におけるEKEは漂流ブイデータでは2000cm2S-2に達するのに対し、

SCモデルでは500C'ln2S-2程度で、ある。この結果は、 Garraffoet a1. (1992)や¥tVilkinand l'vlorrow 

(1994)による SCモデ、ノレと海面高度計データの比較結果とほぼ同じである。彼らによれば、 SCモ

デ、ノレのエネノレギーのピークは海面高度計から得られた値の約4分のlである。さらに¥tVilkinand 

l'vlorro¥V (1994)は、エネルギーの低い領域では、モデルのEKEは10分の1程度であることを示し

ており、また同様の結果が北大西洋における¥tVOCEモデルと海面高度計データとの比較でも示さ

れている (Spall，1990; Sta.mmer and Bぬing，1992)。以上の漂流ブイデータと数値モデ、ノレの結果

の比較から、現状の数値モデ、ノレは定性的には表層循環の特徴を再現しているが、定量的には未だ

不十分であり、特にEKEは漂流ブイのものと比べて非常に小さく、渦分解モデルとは呼び菜齢、状

況にあると言える。

2.5 この章のまとめ

この章ではiVIEDSおよび.JODCにアーカイブされた漂流ブイデータセットをもとに、全球の

表層循環の運動エネノレギーの分布を20 x 20の分解能(海域によっては1(0 X 10)で求めた。用いた

データ量が過去の同様の解析に比べ数桁に多いため、よりよい分解能で分布図を求めることがで

きた。平均場、変動場の運動エネノレギーは空間分解能に左右されるために、ここで、行った高分解

能で全球のエネルギ一分布を求めることは、より現実的な拙像を得るために有益である。例えば、

西岸境界流や赤道海流のようなジェット状の0~lし、流れは、過去の粗い分解能のマップでは十分に

表すことができなかったが、今回求めたマップでは可能となった。その結果、表層循環の平均流

の強さ及び変動の大きさの定量的な評価が可能となり、例えば、平均流の運動エネノレギーが1000

C7n.2，c;-2以上の海域は、西岸境界流とその続流、赤道海流、南極周極流域に限定されることがわかっ

た。また、これらの領域で、は変動成分の大きさは平均場のものとほぼ同程度かそれ以上の値を示
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しており、平均流と変動成分の強し1相互作用の存在が示唆された。

さらに、表層循環の季節変動流速場について調べた結果、インド洋や熱帯太平洋における流れ

の季節的反転といった顕著な季節変動をとらえることができた。中でも西部熱帯大平洋の循環は

非常に複雑な季節変動を示すが、その主な特徴はブイデータの解析結果で確認できた。また、亜

熱帯循環の西岸境界流である黒潮や湾流の季節変動は余り大きくないのに対し、亜寒帯循環の親

j朝、ラブラドソレ海流は顕著な季節変動を示すことがわかった。

表層循環の変動成分をさらに詳しく調べるために、渦運動エネノレギーを季節変動に対応する長

周期の成分と季節内変動に対応する短周期の成分に分割して検討を加えた。西部熱帯太平洋では

アジアモンスーンによると思われる季節変動成分が卓越していたが、西岸境界流とその続流域に

おける長周期(季節変動)成分は上流側、つまり岸に近い部分で卓越する一方、短周期成分は下流

側で卓越しており、東西流の蛇行や中規模渦の切離との関連が注目される。

漂流ブイデータが表層循環の観測手法としての有用性を調べるために、漂流ブイデータから得

られた変動場のエネルギーを海面高度計データから得られた結果(例えば、 Shumet al.， 1990)と

比較した。両者のデータの性質には違いがあるものの、海面高度計データから流速場を求める際

の地衡流近似が成り立たない赤道域を除いて、定性的にはよい一致を示した。定量的には、海面

高度計データの計担Ij間隔は比較的長いことに加えて、非地衡流成分が考慮、されてないために、海

面高度計データから得られる変動成分のエネノレギーレベノレは漂流ブ、イデータに比べ低くなること

が明らかとなった。以上の結果は、表層循環の実況把握に漂流ブイ観測が優れた観測手法である

ことを意味している。

さらに、現状の数値モデル結果との比較検討を、 Semtnerand Chervin (1992)， FRAiVI group 

(1991)，およびvVOCEcommunity (BりningeL a1， 1991)による高分解能数値モデルの結果を用い

て行ったo これらの数値モデルの結果は平均循環場については定性的には良い一致を示したもの

の、エネノレギーレベノレは低いことがわかった。特に、変動場については数値モデ、ノレのエネノレギー

は漂流ブイから得られたものの約5分の1程度と非常に小さく、中規模渦などの変動現象の再現に

未だ大きな問題を抱えていることがわかった。

以上、この章で、行った解析の結果、漂流ブイデータは海洋表層循環の実況を知る上で非常に有

効な観測手法で、あると判断で、きる。従って、漂流ブイデータを他の海面高度計データのような他

の観測結果とあわせて数値モデルに同化すれば、表層循環のfi'}造をより豊かに知ることが可能と

なると考えられる。その同化手法については次章以降に示す。
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第3章:漂流ブイデータとアルチメータ

データの同時間化と平均海面高度場の連続

修正

海洋表層循環の観測手法としての漂流ブイデータの有効性を前章で示した。しかし、それに

よって得られた表層循環の描像は気候学的な場で、あり、漂流ブイデータのみによって、中規模変

動のような比較的短周期の現象から経年変動といった長周期の現象まで、をカバーする時系列デー

タセッ トを作成するには、そのデータ量は現在のところ十分ではない。そこで、数値モデ、ノレの力

学を介して漂流ブイデータを有効に活用し、時空間的に補聞を行ったデータセットの作成が可能

なデータ同化システムの開発が世界的な関心を集めている。さらに、漂流ブイデータと特性の相

違する他の観測データを複合して数値モデ、ノレに同化すれば、各々の観測データの特長を引き出し、

それらの欠点を相補することによって、より一層広範囲をカバーする精度のよいデータセットの作

成が期待できる。この章ではまず漂流ブイデータのみを数値モデ、ノレに同化し、その有効性を確認

する。次に、漂流ブイデータと海面高度計データを同時に同化し、従来の海面高度計データを用

いたデータ同化におけーる重大な問題点であった平均海面高度場の推定を可能にするとともに、そ

れぞれのデータ特性を利用した海洋表層循環の作成するデータ同化システムを構築し、その有効

性について検討する。
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3.1 データ同化システム

3.1.1 数値モデル

モデ、ノレ領域は緯度方向、経度方向ともに400の矩型海で北太平洋西部を理想化したものである。

支配方程式系は1.5層の有効重力プリミティブ、方程式モデ、ルで、以下のように与えられる。
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+

+
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1 iθ(H十 h)'u [)(H十九)'U cosゆ) ハ
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(3.1) 

(3.2) 

(3.3) 

ここで、 Lは移流オペレータであり、 F入1んはそれぞれ東西、南北流速に対する水平粘性項で、ある。

L(μ) = 
1 iθ(H+h)11It [)(H + h)υμcosゆ1

Rcosゆ (H+ h) L [)入'。ゆ j
(3.4) 

凡 二 よ2ゆパ(会+れC叶(←←←川C∞mωO凶叫叶S吋ゆ詰釦計)+川+べ咋(←Cι山 )'U卜一一-2s釘i咋)σ 
ん二よ2o {会+c吋 (cosゅお)+ (C山一山)u+2sjn4ド3.6)

モデ、ノレの境界条件は水平境界で、は粘着条件を用い、海面ではdouble-gyre循環を駆動する定常

な風応力 (T入，To)を与えた。

川)二(-Ta十(1> ~~1>o) ) ，0) (3.7) 

Identical twin(双子)実験を行うために、コントローノレ実験で、は風応力場に振幅ァoに20%の大きさ

を持つ乱数成分を加えた。ただし、シミュレーション実験、アシミレーション実験では乱数成分

を式 (3.7)に加えない。これは、平均場の推定を同時に行うためにに、コントローノレ実験とそれ以

外では異なった平均場を作成する必要があるからである。また、渦活動などの変動も再現するた

めに、コントローノレ実験とアシミレーション実験は、風応力だけーでなく初期j条件も異なっている。

表:3-1に用いたモデ‘/レのパラメータ値を示した。

モデ、ノレのスピンアップは、 1/40の空間分解能で12年間行った後、 格子間隔を1/120に細かくし

てさらに 10年間行った。この22年間のスピンアップによって力学的に平衡な状態を得たっ 図3-1

にモデルのスピンアップと双子実験の概略を示す。この状態から、コントロール実験については

乱数成分を加えた風を用いて6年間の計算を更に行い、その最終状態を実験の初期条件とした(図

3-28.)。この初期条件から 1年間計算した結果を仮想的ない真の海洋つとみなし、 1日毎にデータを

保存して同化実験の結果を評価する refcrenccとして用いた。コントロール実験の年平均interface
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depth の場を図3-2bに示す。この年平均場はアノレチメータデータ(interfa.cedepthの時間変動成

分)を作成する際に用いる(次節参照)。同化実験の結果を定量的に評価するために、コン トロー

ノレ実験とアシミレーション実験の差から 1次のようにRIVISエラーを定義した。

RMS九ε口xp附e肘r-irn作rnεω1凡川1.t 二 l 土) : (μω e 勾 e引1'l'11、
lハlV白/

(3.8) 

ここで、 ωは各変数を示し、 NはRl¥tISの計算に用いる変数の数である。

シミュレーション実験とアシミレーション実験の初期条件(図3-3a.)としては、 22年間のス

ピンアップから 1年間の計算を追加した後の状態を用いた。シミュレーション実験の1年間の実験

は、観測データを同化しないことを除いてはアシミレーション実験と同様の条件下で、行った。シ

ミュレーション実験は、アシミレーション実験の結果を評価する際の指標として用いるとともに、

気候学データから得られる平均海面高度の推定値を与える(図3-3b)。図3-3cにコントローノレ実

験とシミュレーション実験の平均場の差(シミュレーション実験の平均場の誤差)を示す。西岸境

界流とその続流域の周辺に大きなエラーが見られる。シミュレーション実験の東向ジェット流はコ

ントローノレ実験のそれに比べて弱く、これが続流域のエラーの原因となっている。

3.1.2 観測データ

この研究で行う双子実験では、モデ、/レで、同化する観測データは、実際の観測データのかわりに

コントローノレ実験の結果から得たO そのため漂流ブイの流速データは、コントローノレ実験の流速場

中に放たれた粒子の軌跡をオイラー・ラグランジュ法 (Awa.jiet a.1.， 1991)によって求めて与える。

Xi(n十 1)-xi(n -1) 
川町(川:Y'i(n)) = 

26.t 

y.i(-n + 1) -Yi(n -1) 
U.i (ね(n)，Y'i(η) )二

2ムt
(3.9) 

ここで、ムtは時間間隔 (1日)であり、 .?;，i('n)、:t)i('ll，)はi番目の粒子のn日におけーる位置である。

ブイデータから得られたこれらの流速は2日間のラグランジュ平均なので、コントローノレ実験

の流速とは異なっているが、その差は西岸境界流域でも 1cm.s-1以下であり、無視できるもので

ある。また、係留流速計から得た流速データとして、コントローノレ実験の固定点における 1日毎

の流速を用いた。アノレチメータデータとしては、 CcosaLの軌道沿し、(図;トt)に17日毎のinLcrface

dcpthの時間変動成分(年平均値からのずれ)合コントローノレ実験から得た。
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3.1.3 同化手法

ナッジ法

実験1では、漂流ブイと係留計から得られた流速データをナッジ法を用いて同化した。

空竺竺二(伊Pl九1y仰ν
θt 

(3.10) 

ここで、 (Physics)は1.5層プリミティブ方程式(式 (3.1)、(3.2))の時間変化項以外の全ての項を

示している。Holla.nda.nd NIala.notte-Rizzoli (1989)およびHa.ineset a 1. (1993)に従って、ナッ

ジ項の係数入は次のように与えた。

( 1 7、2 ， t -tO 

I ;， exp(一一「一)exp(一一一) (7、三 4Rnudge)
入=J 九 九九udgε Td (3.11) 

l 0 (7、> L1R-n'udge) 

ここで、ァはそれぞれのブイの位置と格子点との距離、 (t-tO)は観測の時刻と同化時刻の差で

ある。

ナッジ法を用いた理由は、同化されるブイデータの数は比較的少なく、このような場合ナッジ

法は他の同化手法に比べて効果的な手法であることによる。

多変量最適内挿法

実験2、3においては、流速データに加えて、広域同時観測に優れたアノレチメータのデータを、

最適内挿法(01)(lVIa.rshall) 1985; lVIellor a.nd Ezer) 1991; Ezer and肘fellor)1994)を用いて流速

データと同時に同化できるようにした(Da.ley:1991; Ghil a.nd l¥IIa.la.notte-Rizzoli: 1991)。この場

合、解析値 wα はモデ‘ノレの計算値 wJと観測値 W O から次の(3.12)式によって得られる

wα 二 wJ+!( (wo -HwJ) (3.12) 

ここで、 w は全ての変数に対する列ベクトノレで、w= (h 'u. 'u)T、 H はモデ‘ノレの予報値を観測位置

での値に変換する行列である。inLcrfaccdeptlJの観測値 hOはモデ、ルのH寺間変動成分に平均場の推

定値を加えたものを用いた。このような擬似的観測データの作成は双子実験によって通常用いら

れる方法である。

行列 !(はカノレマンゲインと呼ばれ、解析値のエラーを最小にすることから決定される。その

詳細は付録に譲ることとし、カノレマンゲインは次のように求められる。

K 二 pJ1fT (1iPJ HT + Rγ1 (:3.13) 
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ここで、 pfとRO はそれぞれモデル予報値、観測値の誤差共分散行列であり、次のように与えら

れる。。

Chh Ch.u Chv 

pf二 ICuh C
l山
Cuv

G.uh C山 Cuv

RO 二 εI (3.14) 

ここで、 εはモデ、ノレ予報値と観測値の誤差の分散の比であり、ここでは1とした。また Iは単位行

列である。

モデ、ル予報値の誤差共分散行列については、 interfacedepthの誤差はガウス関数で表され、流

速場の誤差と interfacedepthの誤差の問には地衡流の関係があると仮定して求めた。

{ _ (Xj -X2山ぬ~}
九二 expi - RO (3.15 ) 

Ch.u - -Cu.一一2g'(Y1-U2)ch u -vu.h --L，j RO (3.16) 

g' (Xl -X2) 
Chu -Cuh二 2一f R円j (3.17) 

Cuu. (f)2 ~ {l一九Y2P}Ch" (3.18) 

Cu.u 二 (jr主{l九 X2)2}Chh (3.19) 

(つ (~~yCU'!i 二 九二 f 一~Ô) (Xl -X2)(:Yl -Y2)Chh (3.20) 

以上の同化実験に用いたパラメータ値は表3-2にまとめた。

3.2 漂流ブイデータと海面高度計データの同化実験

3.2.1 実験1:漂流ブイデータの同化

術墓データの同化の有効性は、iVIa.lanotte-Rizzoliand Young (1992)、F¥lkumoriand lVIalanotte-

RizzoLi (1995)らによって、理想化した湾流モデ、ノレに固定点で、の係留計流速データを同化する実験

において調べられている。その結果によれば、流速データを同化する最大の利点は湾流域のよう

な強流帯で重要となる非地衡成分を陽に再現できる点にある。 しかしながら、漂流ブイから得ら

れるラグランジュ的なデータの同化が、オイラー的なデータの同化に比べて、海面高度場や流速

場の修正にどのように作用するのかは未だ不明である。そこで、アノレチメータデータと漂流ブイ

データの同時同化を行う前にこの点について検討した。

まず、ブイデータの数や初期配置の同化結果に対する影響を明らかにするために、次の5ケー

スの実験を行ったo 実験 1-1では、モデル海洋を 10‘コ X101)の16領域に分割し、それぞれの領域の
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中心にlつのブイを配置した。実験 1-2では、実験 1-1の16個のブイに加えて、モデルの西半分

の領域に8つのブイをランダムに配置した。実験 1-3では、実験 1-2の2Ll個のブイに加え、さら

に8つのフcイをモデルの東部領域にランダムに配置した。実験 1-4では、実験 1-3と同数の32個

のブイを用いたが、その配置は相異なるよう与えた。まず32個のブイのうち 16個は実験 1-1と同

様に配置し、残りの16個はモデ、ノレの西部の1/4の領域 (140e'E r'V 150UE)を5<:0X 50の16小領域

に分割しそれぞれの中心に lつのフ、、イを配置した。これらの漂流ブイデータの観測網は、前章で

示した現状のものと比較してほぼ同程度であり、現実的なものである。また、実験 1-5では、実

験 1-4の初期配置位置において、空間的に固定された流速の時系列データを係留流速計データと

して用いた。実験 1-4におけるブイデータの1年間の軌跡を図与5~こ示す。

東西流速 (u)とinterface depthのRlVISエラーの時系列を図3-6~こ示す。 どのケースにおいて

も、流速場、 interfacedepth場のRlVISエラーはシミュレーション実験のものよりも小さくなって

おり、同化によるエラーの修正効果がわかる。また、ナッジf去によるブイデータの同化は、直接

的には運動方程式にのみ作用するが、 interfacedepthの場も修正され、同化された流速データの

情報がモデ、ノレの力学によって間接的に圧力場の制御も行っていることがわかる。これらのことか

ら、ブイデータの同化は平均海面高度場の推定にも有効であると予想、できる。実際、それぞれの

ケースにおいて1年間平均したinterfacedepthのエラーはシミュレーション実験のものより小さ

くなっている。図3-7に実験 1-4の年平均interfacedepth場とそのエラーを示し、表3-3に各ケー

スの平均場のエラーをまとめた。

それぞれのケースを詳しくみると、ブイの初期配置によって同化の効果が大きく変化している

ことがわかる。実験 1-2と実験 1-3ではブイの数が24個と 32個と違っているのにもかかわらず、

それらのRlvISエラーの時系列はほとんど変わっていなし10また、実験 1-3と実験 1-4は同じ32

個のブイデータが同化されているにもかかわらず、エラーの削減率は実験 1-L1の方が実験 1-3の

ほぼ2倍になっている。これらの原因を調べるために、実験 1-3と実験 1-4のにおける運動方程式

の主な項の大きさの時系列を求めた(図:3-8)。その結果、実験 1-4のナッジ項の大きさは実験]-:3 

に比べ大きくなっており、実験 1-L1のブイデータのほうがより効果的にモデルを制御しているこ

とがわかった。この実験 1-L1と実験 1-3のナッジ項の大きさに差が生じた理由としては次の2つ

が考えられる。その1つは、実験 1-L1では相当数のブイが運動エネノレギーの大きい西岸境界流およ

びその続流域に存在しており、それらの流速の絶対値が大きいことである。実際、図3-9に示ナ通

り、実験 1-Llの7、イデータにはその運動コニネルギーが実験 1-:3のものより大きくなっているつも

う1つの理由は、実験 1-L1において、ブイが多く配置された領域のエラーは大きく(図与3c)、その

ため、モデルの予報値と観測データに相対的に大きな差が生じてナッジ項を大きくしていること
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である。

図3-6に見られるように、漂流ブイデータの同化は係留流速データの同化に比べ、優れた結果

を与えている。:rvIalanotte-Rizzolliand Young (1992)は、局所的な観測データの情報が、同化さ

れた場所から移流や波の伝播といったモデ、ル内部の力学にしたがって空間的に広がり、モデルを制

御することを示した。今回の実験では、係留計データの同化においては彼らの示した通りである

が、漂流ブイデータを用いた場合には、流れによる観測情報それ自身の時空間的な広がり(ラグラ

ンジュ情報)とモデノレ内部の力学による情報の伝播の相乗作用によって、モデルのエラーをより広

い時空間場で効果的に修正できるために、係留計データの同化結果を凌ぐ解析場を与えたと考え

られる。このような漂流ブイの同化の有効性は本研究によって初めて明らかになった知見で、ある。

最後に、漂流ブイデータの同化によってRl¥lISエラーは減少しているものの、同化を行わなかっ

たシミュレーション実験のエラーの時系列も同様に減少傾向を示している原因について述べる。図

3-5から明らかなように、この実験における漂流ブイデータはまばらに分布している。従って、漂

流ブイデータの情報は(3.11)式からわかるように局所的にモデルに同化されるので、同化可能な

観測データの情報の欠損領域が多く存在し、そこで、は数値モデ、ノレの固有な変動が現われるためで

ある。実際、最も観測データの多い実験 1-4でもブイの同化(ナッジ項の係数入がOでなしつグリッ

ド数はおよそ3万程度で、全グリッド数20万に比べると 15%程度である。そのため、ブイデータ

の無い領域で、のモデノレの修正は、モデ、ルに固有な変動の影響を受けながら、移流や波による観測

情報の伝播によって行われることが予想される (NIalanotte-Rizzoliand Young， 1992)。この仮説

を明確にするために、同化実験の結果のRl¥IISエラーをシミュレーション実験のRi¥tISエラーを用

いて正規化し(l¥IIalanotte-Rizzoliand Young， 1992; F¥lkumori a.nd l¥IIalanotte-Rizzoli， 1995)、同

化によらないモデ、ノレの変動を取り除くことにした。図3-10に示された正規化されたR1vISエラーの

時系列から、実験1-4では240日目に0.5まで、明|僚に減少している。つまり、同化によってエラー

がシミュレーション実験の半分に修正されている。この事実は、 Rl¥tISエラーの減少は主に同化の

効果によるもので‘あることを証明している。また、全てのケースにおいて250日目以降にエラーの

増加が見られるが、これは図3-9の観測データの運動エネノレギーの減少と対応していることから、

流速データの同化がモデルの修正に有効である西岸境界流とその続流域から漂流ブイが離れたた

めである。これについては3-3節で詳しく検討する。

3.2.2 実験2:漂流ブイデータと海面高度計データの同時間化

この節で、はアルチメータデータの同化の特質とブイデータとの同時同化の有効性について調

べる。
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そのために、アノレチメータデータのみを同化した場合(実験 2-1)とアノレチメータデータとブ

イデータの同時間化を行う場合(実験 2-2)の2ケースの実験を行った。どちらの場合もinterface

depthの平均場の初期推定値としてシミュレーション実験の年平均値 (図3-30;64.1mのエラーを

含む)を用い、 3.1.3節で示した多変量最適内挿法によって17日毎に同化を行った。これに伴い、

実験 2-2で用いたブイデータは実験 1-4で用いたものであるが、 17日毎にまとめて同化した。

図3-11にinterfacedepth場のRlVISエラーの時系列を示す。両ケースの最も顕著な特徴は、同

化を繰り返してもある一定レベル以下にエラーレベノレが低下しないことである。これは平均場の誤

差が同化の度に解析場を汚染しているためであると考えられ、従って、観測データ (interfacedepth 

の時間変動成分)はモデ、ルの時間変動成分のみを修正しているに過ぎないと予想される。実際、図

3-12に示すように時間変動成分のRlVISエラーは10m以下に減少しており、図3-11のエラー(約

50m)に比べると非常に小さくなっている一方、実験 2-1における年平均interfacedepth場のエ

ラーは、初期推定値(シミュレーションランの年平均場)のエラー(図3-3) とほとんど変わって

いなし 10 この結果は、 Ca.potondiet a.1. (1995)による実際のGeosatアノレチメータデータと気候学

データから推定した平均場を用いた実験結果、すなわちアノレチメータデータだけの同化では平均

場を修正することができないとし1う結果と一致している。

アルチメータデータと漂流ブイデータの同時間化(実験 2-2)によって、 interfacedepth場のエ

ラーはアノレチメータデータだけの同化(実験 2-1)の場合よりも削減されている。この事実は、前

節で示した漂流ブイから得られた流速データの同化が圧力場の修正に有効であることを示すもの

である。一方、流速場については、特に実験の後半において効果的なエラーの削減が余り見られ

ない。この原因として流速場はinterfa.cedepthそのものではなく、その勾配と関連しているため、

小さなスケーノレの凹凸がinterfa.cedepLh場に存在していると重力波が発生し、同化の効果を減少

させるためだと考えられる。図3-13に、 142.50E， 350 Nにおける東西流速のエラーの時系列を示す

が、高周波の重力波の存在が確認できる。この重力波の発生原因としてはいくつか考えられるが、

最も可能性の高い原因は、 interfacedcpLLの推定平均場と観測から直接得られる時間変動成分か

ら合成された海面高度場に、平均場のエラーに起因する力学的な不整合が存在するためであると

考えられる。1L12.50E， 3501Vにおける in Lcrface depLLのエラーの時系列に、エラーのピークが同化

H寺に存在していることも、これを裏付けるもう一つの証拠である。これは本研究において初めJ

なされた次節の平均場の連続修正によって大幅に改善-される。

以上の実験から、アノレチメータデータの同化の際には正確な平均場の使用が極めて重要である

ことがわかる。また、漂流ブイデータとアノレチメータデータの同時同化は、海面高度場の制御;こ

対して効果的であることが示され、従って平均海面高度場の連続的な修正に対して有効であるこ
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とが伺われる。

3.2.3 実験3:平均海面高度場の連続修正システム

以下で行う平均海面高度場の修正は1Vlarshall(1985)を参考にするが、1Vlarshall(1985)の方法

はジオイド情報そのものの観測値による修正を対象としており、衛星から得られる海面高度場の

時間変動成分と推定平均場によって作成した情幸良から平均場(ジオイド場)を推定するには新たな

アプローチが必要である。

連続修正の式は3.1.3節で示した最適内挿法の定式化と似たものである

ん+_九一 +K' (hf -h'o -11-) (3.21) 

ここで、変数名などは式(3.12)とほぼ同じであるが、んは平均interfacedepth、 添字+(-)はそ

れぞれ平均場の推定値の修正後(前)の値であり、 またh'Oはアノレチメータによる観測値である

interface depthの時間変動成分を示している。

時間変動成分の観測値にエラーがなく、平均場のエラーに空間的な相関がないと仮定すると、

I{'は次のように求められる

I('二 (R'O+氏。)( H pf HT + R'o + ir) -1二 I-I( (3.22) 

ここで R'Oと及。はそれぞれアルチメータの観測値と推定された平均場の誤差共分散行列であり、

R'O = 0であることから、 (3.13)式のROとたが等しいという関係を用いた。式(3.22)から新しく

推定された平均海面高度場は次のように得られる。

ん+ ん一 +(I -]() (// -h'o -I~ -) 

二 hα_ h'o (3.23) 

ここで、 hUは式(3.12)で得られる interfa.cedepthの解析値である。カルマンフィルターやそれを簡

単化した最適内挿法は、付録にも示したように最適不偏推定理論を基礎としており、不偏(unbiased) 

データに対してのみ適用可能である。しかしながら、上述の平均海面高度場の連続修正システム

は、観測値であるアノレチメータデータに平均場の誤差としづノくイアス誤差を含んだ場合にも適用

できるだけでなく、そのバイアス誤差についても修正が可能でーある。つまり、ここで行った定式

化は、最適不偏推定理論における不偏データという制約を緩和し、バイアスを含んだデータに対

するカルマンフィルターの拡張を行ったデータ同化システムであると言える。

平均場の連続修正の実験は、アルチメータデータのみ同化した実験 3-1と、漂流ブイデータと

アノレチメータデータを同時同化した実験3-2の2ケースに対して行った。実験 3-2では、実験 2-2
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と同様に実験 1-4で用いた32個の漂流ブイデータを用いた。また、どちらのケースにおいても図

3-3bに示されるシミュレーション実験の年平均interfacedeptb場を初期推定値として用いた。

図3-14にinterfa.cedeptbのエラーの時系列を示す。また、図3-15に同化毎に推定された平均

interface deptb場のエラーを示す。アルチメータデータと漂流ブイデータの同時間化を行った実

験 3-2では、アルチメータのみを同化した実験 3-1に比べ、エラーは大幅に減少している。すな

わち、 interfacedepthの瞬間場のエラーは初期条件のエラーの半分以下に低減しており、平均場の

エラーは38.7m(40%の削減に相当)まで減少した。図3-16に1年間の実験が終了した時点での段階

での推定された平均場とそのエラーを示す。この結果から、漂流ブイデータとアノレチメータデー

タの同時同化は平均場のエラーを削減し、さらに、そのより良い平均場の推定に伴って同化モデ

ノレから得られる流速場と interfacedepth場の精度も良くなっていることがわかる。

対照的に、アノレチメータだけを同化した実験3-1では、平均海面高度場を修正することができ

ず、結果として得られたエラーの時系列も連続修正を行わなかった実験 2-1とほとんど変わらな

い。また、最初の同化時に平均場のエラーが増加しているが、これは平均場と時間変動場の不整

合性に由来する解析場(Eq.(3.23)のha)のエラーが原因である。この結果は、 NIarshall(1985)が

アノレチメータデータのみによって同化ジオイド場を修正しようとした時に、海洋循環と同程度の

スケールにエラーが残ったことと同様に、平均場のエラーとモデルのエラーを分離できなかった

ことを示唆している。

図3-17に示した実験 3-2の142.50E. 350 N における流速場のエラーの時系列から、発生した

重力波の振幅は実験の後半には実験 2-2(図3-13)のおよそ半分になっていることがわかる。これ

は、実験 2-2で見られた推定平均場と観測データによる時間変動成分との聞の不整合性が、平均

場の修正によって改善されたことを意味している。すなわち、実験 2において見られた重力波の

発生は平均場の修正によって減少する。しかしながら、実験 3-2においても重力波は完全には抑

えられていなし¥。この原因は、誤差共分散行列を求める際に課した仮定(誤差の場に対するガウス

分布と地衡流ノミランスの仮定)に不十分さがあり 、そのために特に強流帯において解析結果にノイ

ズをもたらしたためだと考えられる。

3.3 この章のまとめと議論

漂流ブイとアノレチメータデータの同時同化による平均海面高度場U)@統修正モデ.ルを新たに構

築し、それが平均海面高度場の推定に大変有効で、あることを示した。とりわけ、漂流ブイから得ら

れたラグランジュ情報としての流速データの同化が、平均海面高度の修正に本質的な役割を果た
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すことを初めて明らかにした口すなわち、アルチメータデータのみの同化では、l¥Iarsball(1985) 

によって示されているように平均海面高度場はほとんど修正されなかったが、漂流ブイデータを同

時に同化することによって平均海面高度場の誤差は約40%削減された。さらに、平均海面高度場

の修正は、アルチメータによって観測された時間変動成分との問の力学的不整合性を減らし、モ

デ、ルの結果を汚染する重力波の発生を抑える働きのあることがわかった。

しかしながら、ここで開発した漂流ブイデータとアノレチメータデータの同時間化による平均海

面高度場の連続修正モデ、ノレは、手法の有効性に主眼がおかれているために、モデルそのものは非

常に簡単であり、今後改良の余地がある。例えば、平均海面高度場のエラーは、1年間の実験後

に40%削減したが、依然としてエラーが残っており、改善をはかる必要がある 9 この点について

少し検討を加えてみる。図3-18に35C'N線に沿った推定平均海面高度の分布を示したが、実験 3-2

の推定結果は、西岸境界流域を除くと、数100km程度のスケールで、もコントローノレ実験のものと

非常に良く似たパターンをしていることがわかる。このことは、実験3-2の連続修正同化手法に

よって推定された表層循環場を特徴付ける力学量である海面高度場の勾配は、海面高度計データ

だけから得られたものより精度良く推定できたことを示唆している。実際に勾配のエラーを調べ

てみると、シミュレーション実験のエラーは0.47n~k'l77. -1 であったのに対し、実験 3-2 で推定され

た平均場の勾配のエラーは0.26m.bn-1と、 45%の削減率を示した。 この削減率は平均場そのもの

のエラーの削減率よりは大きくなっているが、まだかなりのエラーが残っている。この第一の原

因は、同化されたブイの数が十分で、はなかったことが考えられる。実験3-2ではエラーの削減率の

小さな領域が亜寒帯循環内にみられたが(図3-16)、この領域では漂流ブイの数が少ない(図3-4)。

実際、実験 3-2の倍の64個のブイを同様な方法で配置した実験を行ったところ、平均海面高度場

のエラーは35.4mまで減少し、図3-19に示すように亜寒帯循環内にみられた大きなエラーもかな

り小さくなったO

その他の改良すべき問題点は、同化手法で用いた仮定に由来する問題であろう。つまり、誤差

共分散行列を求める際に課した海面高度場のエラーに対するガウス分布と地衡流バランスの問題

である。図3-18に示した35u/V線沿いの平均場の分布でも、実験 3-2で推定されたものには小さ

なスケーノレの凹凸が見られる。図与17に見られるような主力波は、このような凹凸に関連して発

生していると考えられ、推定された平均場にエラーをもたらナとともに、流速データの同化の効

果を減少させる可能性がある凸さらに、このような重力淡の発生はデータ同化システムを数値予

報のために用いる際には、予報精度を著しく悪くする可能性がある。このような重力波を抑える

ためには、より高度な同化手法の導入が不可欠であろう。例えばカノレマンフィルター(Fukumori

and .¥Ialanot.Le-Rizzoli: 1995)は、誤差共分散行チiJをモデノレの力学にしたがって決定する同化方法
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であり、誤差のガウス分布や地衡流バランスなどの仮定を!必要としないコまた、lVla.riano(1990) 

が用いたようなコンター解析を用いる方法も、力学的な特徴を保持しながらモデノレの予報場と観

測データの場とを結合させることができるので、重力波を抑えることが可能である。しかしなが

ら、これらの同化手法は現象の線形性を基本的に前提としているため、非線形性の強し 1西岸境界

流域ではそのまま適用できない。また、これらの手法は計算機的に極めて高負荷であるという問

題がある。この点に関する同化手法の改良については次章で詳しく述べる。

漂流ブイデータの数や初期配置の違いによる同化効果についても、これまでにない有益な結果

が得られた。すなわち、漂流ブイデータが流速場と海面高度場のどちらの修正も可能であること

が初めて明らかになり、平均海面高度場の推定精度の向上に役立つことがわかったO 漂流ブイデー

タの初期配置は同化モデ、ノレの結果に影響を与え、西岸境界流とその続流域に多く配置したほうが

より有効である。このことは、同化モデノレの構築のみならずモニタリングシステムの設計に対し

ても重要な情報を与えるものである。漂流ブイを強流帯に配置したほうがより効果的である理由

は、次の通りである。まず、流れの強し¥領域に存在するブイデータのほうがより大きな運動エネ

ノレギーを持っているために、モデ、ノレの力学の改善に与える影響が大きい。次に、西岸境界流およ

びその続流域で、は非線形性のためにモデ、ノレのエラーが大きく、従って、この領域に存在するブイ

データはより効果的にエラーを削減できる。

漂流ブイデータの特質、すなわち移動する時系列流速データがモデルの再現性の向上にどれだ

け有効であるかを明らかにするために、係留計流速データを用いた実験との比較を行った。その結

果、係留計流速データを用いた場合には、同化した観測データの情報は移流と波の伝播によって

空間的に広がっていくが(lVlalanotte-Rizzoljand Young， 1992)、漂流ブイデータの場合には、そ

れに加えてデータそのものの移動が情報の時空間的な伝播により一層有効に作用するために、係、

留計データを用いた場合よりもモデ、ルの誤差を一層修正することがわかった。このことは、同化

モデルに用いるデータの取得の問題に対して、時間的に密な分布よりも空間的に広範囲をカバー

するラグランジュデータのほうが相対的に重要であることを意味しており、アノレチメータデータ

の時空間分解能に関する同化モデ‘ノレの有効'1生を調べたHollandand lVlalanoLLe-Rizzoli (1989)の結

果とも一致する。また、数学的には、データの自由度という観点から漂流ブイデータの有効性を

理解することができる。漂流ブイデータと係留計データの数が同じならば、空間的に移動しない

係留計データは、漂流ブイデータに比べて各データ聞の力学的関連は強くなり、結果として係留

計データの自由度は漂流ブイデータのものより小さくなる。一方、漂流ブイデータは、より大き

なエラーを含んだ同化実験の流速場ではなく、コントローノレ実験(真の海洋)の流速場にしたがっ

て移動するため、各データ問の力学的関連はあまり強くなく 、結果的により多く の情報を含んで、
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いることになる。

図3-6に見られるように、実験 1の流速場及びinterfacedepth場ともに250日目以降にRJ¥IS

エラーが増加したが、このエラーの増加の原因は、シミュレーション実験のエラーも250日以降

に増加している(図3ーのことから、モデ、ル内部の変動の影響によることは事実である。しかしなが

ら、シミュレーションランのエラーで正規化した場合にも(図3-10)、図3-6に見られるのと同様な

エラーの増加が存在することから、モデノレ内部の変動によるものよりもエラーを増加させる原因

が存在する。その最も有力な原因は、運動方程式のタームバランスにおいて(図3-8)、ナッジ項の

大きさが250日目以降に減少していることから、モデ、ルの修正に有効な西岸域に配置したブイが、

海洋循環にともなって、エラーの修正に効果的でないあまり有効でない内部領域に移動したため

であると考えられる。観測データの運動エネノレギー(図3-9)も、 250日以降小さくなっており、漂

流ブイが強流帯から離れていることがわかる。また、実験 1-4における西岸境界流の離岸点付近

の142.5心E，350 T̂での東西流速い)のエラーの時系列と漂流ブイデータとの距離の関係を詳しく調

べると(図3-20)、漂流ブイが頻繁に近づく 250日固までは、ブイの接近に伴ってエラーの減少が見

られるが、 350日目に近づく場合を除いて250日目以降にはブイが近くに存在しないため、エラー

が増大がしている。これは、図3-6の領域全体でのRMSエラーの増加と良い対応があり、西岸域

からブイが離れていくことが原因であることを裏付けている。 250日目以降の同化モデ、ノレの結果は

シミュレーションランの結果に近づき、規格化されたRJ¥1Sエラーの時系列は、実験 1-1から 1-3

については300日目以降はほぼlに近い値となっている。実験 1-4については、規格化された値

は0.7程度であるが、 250日以降増加し続けていることから、実験の期間を延長するとほぼ1に近

い値まで増えることが予想される。そこで、実験 1-4の実験を1年間延長してRl¥tISエラーの振る

舞いを調べた。同時に、漂流ブイデータの平均寿命が約1年であることを考慮し、 l年後に再び漂

流ブイを図3-5に示す初期位置に配置し直した実験も行った(図与21)。その結果、東西流速(u)の

Rl¥1Sエラーは、そのまま延長したケースでは予想通り 550日目までエラーはほぼ増加し続けた。

550日目以降にエラーは大きく減少しているが、これはし1くつかのブイが西岸域に戻ってきたこと

によるものである口一方、漂流ブイを再配置した場合には、実験再開後すぐにエラーは減少しは

じめ、 600日目には1年目とほぼ同程度のエラーのレベノレまで減少した。その後エラーは1年目の

場合と同様に増加に転じており、これも漂流ブイが西岸域から離れたことが原因である。

この実験では観測データの代わりにモデ‘ノレから作成したデータを用いたため、実際の観測デー

タを同化する場合には考えなけーればならない観測誤差を考慮していない。しかしながら、今回用い

た同化手法は、若干のエラーの増加が予想されるものの、実際の観測データを用いる場合にも十

分に適用できるものである。流速場は海面高度場の勾配と関連しているので、アノレチメータデー
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タの誤差よりも漂流ブイデータの誤差のほうが結果に与える影響は大きいと予想されるが、漂流

ブイから得られる流速場の誤差は、主に人工衛星による位置決定の際に生じるもので2rv 3cn~s - 1 

である。その他、現実の海に適用した場合には、漂流ブイデータには含まれるが大循環モデルに

は含まれないサブグリッドスケーノレの現象や潮汐などの成分も観測データのエラーとみなされる。

それらが同化モデルにどの程度影響を与えるかを今後検討する必要があろう。
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第4章:短期海洋変動予測のための2次元

変分法データ同化システムを用いた力学的

初期化

前章で示したように最適内挿法は扱い易いデータ同化手法であるので、海面高度計データと漂

流ブイデータという複合データを同時に効果的に数値モデ‘ノレに取り込むことができた。しかしな

がら、最適内挿法は、予報誤差共分散行列をモデ、ノレの力学過程を用いて求めるカノレマンフィノレター

などに比べ、ガウス関数を用いた統計的な仮定や地衡流バランスなどの簡単な力学を仮定しそれ

を決定している。そのために、前章の結果に見られたように、最適内挿法を用いて得られた解析場

には力学的な不整合性が生じ、それに伴って重力波ノイズが発生するとしづ問題がある。このよう

な重力波ノイズは、数値予報の予報精度を著しく低下させるので、これを防ぐために、数値モデル

の力学に従う解析場を作成することを可能にしつつ、計算機的に扱いやすいとしづ最適内挿法の

利点を残したデータ同化システムの構築が、予報モデノレの初期値の改善(し1わゆる・:initialization

problem" )に強く求められている現状にある。そこで、そのような変分法を用いたデータ同化シス

テムを構築し、それによって得られる解析場を利用した予報モデルの初期値化問題について検討

する。

4.1 データ同化システム

4.1.1 数値モデル

ここで用いる数値モデルは前主主と同信長のものであり、北西太平洋を理想化した1.5層プリミティ

ブ方程式モデ、/レで、ある。2-1年間のスピンアップを行った状態を初期j条何:とし、そこから10日間の

予報を行った結果をコントローノレ実験とし、同化結果の評価に用いた。図4-1にコントロール実験

における interf8CCdeptbの初期条件を示した。
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4.1.2 変分j去を用いたデータ同化手法

変分法を用いた同化手法における解析場は、ある制約条件のもとに評価関数を定義し、その評

価関数を最小化することによって得られる。この実験において定義した評価関数は、次のような

統計的な制約条件Jsと力学的な制約条件JDからなっている。

J=Js+JD (4.1) 

4.1.3 統計的制約条件

数値モデ、ノレの全グリッド上の変数からなる状態ベクトノレをw 二 (17， 'U. 'V)Tとすると、この状態

ベクトノレの解析値wαに対する統計的な制約条件は、予報値wfと観測値Woを用いて次のようにあ
らわせる。

Js = (wα _Wf)T p-l (wα-wf) + (Hwα_ Wo)T Q勺 Hwα-WO) (4.2) 

ここで、 PとQはそれぞれ予報値と観測データに対する誤差共分散行列である。またHはいわゆ

る観測行列で、モデノレグリッド上の変数を観測点に変換するものである。この方程式は次のよう

に変形できる(詳細は付録参照)。

む 二 {wα_wf _!( (wo _ Hwf)}T R-1 {wα-wf -!( (wo - Hwf) } + C01川

= (wα-wOI)TRぺwα-wOI) + Co九st.， (4.3) 

ここで、 Const.項はwfとW Oからなり、解析値wαを含まない部分である。また、前章に示したカ
ルマンフィノレター(最適内挿法)の式を用いた。

WOI = wf + !( (wo - Hwf) ， ( 4.4) 

ここで、カノレマンゲインKなどは前章で示したものと同様であり、最適内挿法における仮定等も同

じものを用いている。また、 Rは WOI~こ対する誤差共分散行列であり、次のようにあらわされるつ

R=  (If7'Q-l!-I+P-l)-l， (4.5) 

この誤差共分散行列は、次節で導入する力学的制約条件を加えたときに影響を受けるが、ここで

は簡単化のためにR;:::::;diαg (イ1d1d)と対角行列で近似した。σの値はillte巾 cedepthに対して

は10-8cm-2、流速に対しては10-t1Clll.-2S2とした。

予報値wfは、本来ならば過去の計算値を使って予報された値であるが、この実験で‘はモデ‘ル

の気候学的平均場としてスピンアップの最後の2年間の平均値を用いた。図ι2'<こwfのinlerface
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depthの空間分布を示す。このwfのRJ¥rISエラーはinterfacedepthに関して39.9rn、流速場の東

西、南北成分についてはそれぞれ6.1cm，S-l、7.5cms-1である。図4ι
一

3引lにこinterfacedepthについイイ
. 

は11九μ/一hC…II卜、 流速場についてはゾ(いμμuf一μρ門∞仰η廿川川川ol列Jり)2+ (いυf一UがC∞O…η
差の空問分布を示したo ここで添字coηt7、olはコントローノレ実験の値を示すo 双子実験における観測

イ~wo として 、 コントローノレ実験から 1/20 ごとにサンプリングした interface depthにRl¥1Sが35m

のランダムエラーを加えたものを用いた。

データ同化における最適内挿法のフィノレタリング特性については、固有値分解を用いた過去の

いくつかの解析的研究において調べられている(lVIarshall，1985; Jiang a.nd Ghil; 1997)。それらの

結果によると、最適内挿法を用いたデータ同化では、予報値に対する重みが各モードの固有値に

対応して決まっており、大きな固有値に対応した大きなスケーノレのモードでは観測データに、小

さな固有値に対応した小さなスケーノレのモードでは予報値により大きな重みをつけて解析値を求

めているD この結果は、今回の実験においてもinterfa.cedepthの修正に関してはそのまま適用す

ることができるが、流速場の修正については調べられておらず検討の余地がある。そこで式(3.13)

であらわされるカノレマンゲインの特異値分解を行い、流速場の修正に関するフィルタリング特性

を調べた。その結果は、流速場の誤差共分散を決定する際に用いた地衡流ノくランスの仮定が、全

てのスケーノレに対して成り立ち、そのため流速場の修正量はinterfacedepthの修正量の空間勾配

から決まっている。 (interfacedepthの修正に関しては固有値分解を用いた過去の解析と同様、大

きなスケーノレほど観測値の重みが大きくなっている。)このような流速場の修正は地衡流ノ《ランス

が成立する大きなスケーノレについてはそれほど問題はないが、西岸境界流域のように非地衡流成

分が重要となってくる海域では、得られる解析場に無視できない力学的不整合性が発生する

4.1.4 力学的制約条件

力学的制約条件に関する評価関数JDは、ここでは数値モデルの支配方程式(3.1)-(3.3)を用い

て以下のように定義する。

JD =ε(長(誓r十品(写)2d(写r} (4.6) 

右辺の各項は厳密にはJsの定義と同様に共分散行列を用いて表すべきであるが、ここではRと同

様に共分散行列が対角であると仮定し単純化を行った。また、各ノ々ラメータはモデ、ノレ全域で一様

であるとし、 σは前節で、のベた最適内挿法の誤差共分散行列Rと同じ値であるとした。パラメータ

んは統計的制約条件に対する力学的制約条件の強さを決定する時定数である。

この評価関数の最小化は数値モデ、ノレの支配方程式の時間変化項を最小にすることを意味してい
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るので、ローパスフィルターに相当する。モデ、ノレ変数(h'uυ)に対応する随伴変数(77μν)を用い

て式(3.1 )_ ( 3. 3 )に代入すると、次式が得られる。

ν
 

2σ
u

一巧

θ11， 1 (θ11，2 δωcosゆ¥ 'Uutanゆ ρ

|一一一十 l十 十TVθt Rcosゆlθ入 θゆ j‘ R 'J 

g' θh T入 T""l

Rcosゅ5X1po(H+h)lf 入

θV 1 (eJ11，v ， θυ2 COSゆ¥ ， 'U2 tanゆ ρ

|一一一十 l十 一Tl1
eJt R cosゆ¥eJ入 θo )' R J 

9'θh To I r:可

Rθゆ十 ρo(H +九)'LO
θh 1 (θ(1iート 九)，u θ(H + h) vcosゆ)
eJt R cosゆl eJ入 θゆ j

(4.7) 

2 σ-
Z7μ 

( 4.8) 

2 σI 

Z77j (4.9) 

~ 4.1.5 評価関数の勾配

式(4.1)で表わされる評価関数Jが最小となる場、すなわち解析場、を求める問題は、一般に

最適化問題と呼ばれるが、ここでは勾配法を用いて解くこ とによ り解析場を求めた。評価関数の

勾配は次のように表わされる。

δJ 1 ( θa eJv δa¥ 
一一 = 一一一一一 I'211，-:::-:--+ V一一十 'ucosφ一一|θ11， Rcosゆ¥θ入 θ入 アθゆ/

(θ(H+h) ， eJ(H+九)cosゆ1
~ (2μ11，+νu) ト

RcosO (H十h)lθ入 eJo J 
(H+h)θηθF入(11- 1101)

+(μu+2川 )tanゆーか+'_ '~+ 一一 十 (4，10) 
Rcosゆθ入 θμσ3

θJ 1 (θlノ θμ 円 θν¥
一一 = 一一一一一 I'U-::一十 'u一一 十LV-_- I 
fJu Rcos o ¥θ入 θ入 δゆ/

1 ( θ(H十九) θ(H + h) cosゆ)~ l/'U ~ ¥ -: " . -/ + (μ11， +2νυ) ~ ¥-- ' r， ' : / ~~~'t' ~ 
Rcosゆ(万十 h)l δ入 θゆ j 

(H十九)cosゆθ( 71 ¥ θFct 1 (u -'UOI) 村 l:Utanゆ+f ~L + ¥ _ - r: ~ ~ ~ r c¥ 1 (一一)+一一 +¥- ;lJ~/ (L1.11) 
Rθゆ¥cosゆ/θuσ3

θJ 1 (θυ(μu十νu)，θu (μv.+νu) i 
θh Rcosゆ(11+ h) lθ入'。ゅ j

+ gffθμ 1…j ν) _ T).J~L +ν 
一一一一Rcosゆ¥θ入 一 γθゆ/ρ0(11-トh)
uθ71 . 'U cosゆθ71 ， (h -hOI) 

+一一一一 +一一一一 十 (4.12) Rcosゆθ入 Rθゆ σ3

勾配法の初期推定値は、非線形最適化問題の結果に影響を与えることが知られており、初期]推

定値はできる限り最適値に近し1値を用いることが重要となる。この実験では、最適内挿法によっ

て得られた解析場が考えうる最良初期推定値であるので、力学的制約条件を含まない最適内挿法

の結果を勾配法の初期条件として用いた。
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4.1.6 1次元波動方程式を用いた変分法同化手法における力学的制約条件の特性解析

プリミティブ方程式を用いた同化実験を行う前に、簡単なモデルを用いてここで構築した同化

手法における力学的制約条件の基本的な役割を調べる。これは同化手法の特性を理解する上で有

益である。そこで以下に示す簡単な1次元波動方程式を用いて解析を行った。

。ψθψ
万7二 C万Z1 (-1. 13) 

ここでcは位相速度である。この方程式を用いると評価関数は次のように定義できる。

J 二 ω切d( Z ) 2¥+刊 tω均山Uo
二 WdC2 (主)2Mo(ψ 一山bs)2; 

(4.14) 

(4.15) 

ここで、 ψobsは観測データであり、 I.Ddおよびω。はそれぞれ力学的制約条件と観測データに対する

重みである。

変数ψに対する評価関数の勾配は、変分をとることにより次のように求められる。

お=-2w(2)+2thob-ψobs) (4.16) 

評価関数を最小にする解を得るための勾配法では、変数ψは次式に従って修正される。

0
3
 

2nν O
 

F
ハド'

仏
U
了

dv一
♀
'

門

L

-

Fd

n
u
τ
U
 

内

L
P
U
 
J
U
 
ω
 
α
 

!
?
 

仏
ωγ一一

T
d
一
，
山
川

γ

門
び
大

U
α
 

仏
V一

一+
 

山川
γ

( 4.17) 

ここで、αは各繰り返しにおける無次元の刻み幅であり、添字+およびーはそれぞれ修正後、修正前

の変数の値である。

この式から、変数ψの修正はデータミスフィットをフォーシングとした拡散方程式に従うこと

がわかる。その拡散係数の大きさは位相速度の2乗に比例しており、従って速い波ほど効果的に減

衰することから、この同化手法がローパスフィルターとして作用することがわかる。さらに、 ψの

修正式は観測データが波のレイパスに沿って伝播することを示しており、従ってモデルの力学に

従う非等方な相関を持つ解析場が得られるよう作用する。これは位相速度cを移流速度と考えれば

移流方程式に対しても成立することから、等方的な1:目関全仮定した従来の最適内挿f去に比べ、西

岸境界流などの強流域におけーる力学的補間に優れた効果がある。

以上の結果は、簡単なモデルを用いたものではあるが、プリミティフ、方程式を制約条件とした

同化実験に貴重な情報を与えている。。 すなわち、式(<1.7)-(L1. 9)で求められる随伴変数は、プリミ

ティブ方程式におけるアンバランスな成分を表わしており、それらは随伴方程式(-1.10)ー(4.12)に

従って拡散する。そして、この力学的不整合性は勾配法の繰り返しに伴い力学的制約条件によっ
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て解消されるので、 得られた解析場は地衡・非地衡成分ともに力学的なバランスをしたものにな

ると予想できる。従って、このような力学的制約条件を導入した変分法同化手法は、最適内挿法

における問題点を解消できるポテンシャルを有している。

4.2 力学的制約条件を含んだ変分法同化手法と最適内挿法の比較

力学的制約条件を含んだ変分法同化手法の有効性を石信忍するために、力学的制約条件を含まない

従来の最適内挿法を用いた場合との比較を行ったO その際、力学的制約条件を含んだ場合(VAR-1)

では、制約条件の強さを決定するパラメータ Ltは10日、また力学的制約条件を含まない最適内挿

法に対応する場合(OI-1)は、Lt=Oとした。

これらの実験の予報誤差共分散行列の対角成分♂は、コントロール実験の結果を用いて次のよ
f 

うに決定した。
円〆臼
、、、1
1
1
1'''

c
 
u
 

F
 

4
FLW
 
ム川

r
J
 
，九
feel-¥
 

一一
つ
“r
J

F
L
 

(4.18) 

このEjの定義は、コントロール実験における真の値を用いているため現実的であるとは言えない

が、ガウス関数や地衡流バランスを仮定した最適内挿法における誤差共分散行列の導出に関する

問題点を明らかにする上で、また解析場の誤差を生み出す要因を特定する上で有効であるので用

いた。

図4-4と4-5にOI-1とVAR-1における誤差の分布図をそれぞれ示した。これらの図から明らか

なように、VAR-1の結果ではinterfacedepth及び流速場ともOI-1の結果に見られる小さなスケー

ノレのノイズが削減されており、力学的制約条件によって解析場の高周波ノイズがフィルターアウ

トされていることがわかる。また、OI-1の流速場には特に西岸境界流域において大きな誤差がみ

られるが、 VAR-1ではこの誤差は減少している。これは最適内挿法における誤差共分散の不十分

性に起因する誤差が、VAR-1で、は力学的制約条件の作用によって緩和され、地衡成分だけでなく

非地衡成分についても力学的にバランスした流速場を求めることができたためである。その効果

を定量的に調べるために、FU'vISエラーを領域全体と西岸境界流域(1400Eから 1500E)で計算し、

結果を表4-1にまとめた、それによると、意外にも力学的HJlJk:力条件を含んだVAR-1の解析場の誤

差はそれほど改善されていない。これについては次のような理由が考えられる。図4-4に見られる

ように、最適内挿法における仮定(誤差の等方性と地衡流ノくランス)は渦活動の卓越する内部領域

ではそれほど問題ではなく 、その結果、力学的制約条件を導入しても全体的な誤差の削減はそれ

ほど大きくならないためである。また、西岸境界流域でのV八R-1の誤差は01-1に比べほぽ10%削

減している ものの、力学的制約条件の有効性を明示するほどではない。つまり、この手法は誤差
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そのものを大きく減らすものではなく、どちらかと言えば予報モデルと整合性のとれた解析場を

与える同化手法である。そこで、この点について詳細に検討を加えることにする。

力学的制約条件を含んだ、VAR-1の解析場と予報モデ、ノレの聞の力学的整合性を具体的に評価す

るために、同化実験によって得られた解析場を初期条件として 10日間の数値予報を行った。その

結果得られた時系列データのRl¥ISエラーを、領域全体で計算した結果を図4-9、西岸境界流域で

求めたものを図4-10にそれぞれ示した。最適内挿法の結果(01-1)を初期条件とした場合では、高

周波の重力波ノイズが予報場を汚染している状況が見られ、特に西岸境界流において顕著である。

このことは、 01-1の解析場を初期値として用いた10日間の数値予報の結果は、海洋変動予報を

行っているというよりも、むしろ初期条件の力学的不整合に対する調節過程を表わしているとみ

なすのが妥当である。このことをより明らかに示すために、時間変化項のRJ¥!ISエラーを計算し

た(図ι8)001-1における時間変化項の誤差はVAR-1に比べ特に最初の数日間において非常に大

きくなっており、この特徴は10日予報の終了時点でも明らかである。従って、最適内挿法を実際

の海況予報に適用するには大きな支障がある。なぜならば、この10日予報の結果に示されるよう

に、初期条件の力学的不整合性による調節過程の時間スケーノレは10日以上であるが、これは同化

実験における時間スケーノレ、例えば海洋の中規模変動、風応力場や海面フラックスなどの外力の

変動、およびアノレチメータデータの観測周期(TOPEX/POSE1DONでは10日)などに比べ、短い

とは言えなし、からである。さらに、最適内挿法のフィルタリング特性を調べた過去の研究によれ

ば(1¥仏rshaU，1985; Jia.ng and Ghll， 1997)、小さなスケールの現象は前述のとおり予報場により

大きな重みを付けて解析場を求めているので、重力波ノイズのような小さなスケーノレの誤差は観

測データの同化によって解消されない。一方、力学的制約条件を含んだ変分法同化手法を用いた

場合は、時間変化項の誤差からも明らかなように重力波ノイズは減少し、数値予報の初期条件の

作成に対するこの同化手法のローパスフィノレターとしての有効性を示している。

図4-6と4-7の01-1とVAR-1のRl¥tISエラーの時系列は7長い時間スケーノレで、は似たような傾

向を示している。これをより詳しく示すために、 1450E、:300ATにおける 01-1とVAR-1の結果をコ

ントローノレ実験の結果とともに図ι9に示した。この図から、 VAR-1の時系列は01-1にみられる

重力波起源の数日以下の時間スケーノレの高周波ノイズについては除去されているが、それ以上の

時間スケーノレについては似たような傾向を示している。このようなやや長い時間スケーノレの誤差

は、 fq卒析場におけーるアンバランスに上って生じているものではないので、力学的制約条件を導入

しても改善されにくい。このことが、力学的制約条件を考慮した現在の変分法同化手法を用いて

も誤差は十分に減少しない原因である。従って、誤差のレベルをより効果的に削減するためには

他の観測データを導入するなど、最適内挿法そのものを改善する必要があるだろう。
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最後に、この変分法を用いたデータ同化手法における力学的制約条件の有効性に関する定量

的な議論を流速場のエラーを地衡流成分と非地衡流成分に分割して行う。図4-10と4-11は01-1と

VAR-1の各グリッドにおける流速誤差の地衡流成分と非地衡流成分をスキャッタダイアグラムに

示したものである。流速誤差の地衡流成分はinterfacedepth誤差ゲニ hres-ult_ htr-ueを用いて次

式から求めた。

.9' ( (θhヘ2/Ohe¥2)1/2
~ (~~V ) + ( ~) ~ ， (4.19) 

gε0-f i人θx) I "eJy) ( 
また、非地衡流成分に関しては全流速誤差 'U•e ， Veから地衡流成分を差し号|し1た残差として求めた。

eαgeo二 {('u.e)2+ (♂)2 } 1/2ーャ。 (4.20) 

図4-10に示されるように、 VAR-1の流速誤差の地衡流成分はOI-1のものと比べてそれほど削減さ

れていないが、図4-11に示される非地衡成分には大きな誤差の削減がみられる。従って、この非

地衡成分に対する力学的ノくランスの改善こそが、古典的な最適内挿法と比較して大きな改良点で

あると言える。 VAR-1における流速の地衡流成分のエラーがOI-1と比べ余り改善されないという

結果は、ここで導入した力学的制約条件は最適内挿法と比べ解析場の力学バランスを改善するも

のであり、必ずしも誤差を減らすものではないという前述の結果を定量的に示している。変分f去

によって得られる解析場は、評価関数における時間微分項に対する重みパラメータと関係、がある。

この実験では、前節で述べたように、 interface depthに対する重みの方が流速場に対するものよ

りも相対的に大きくなっている。そのため、流速場の方がinterfacedepthに比べより修正される

ようになっており、非地衡成分についての効果的な修正が可能になったと言える。

4.3 ささ主主子.o.E我日間

前節では、力学的制約条件を含んだ変分法同化手法の有効性を最適内挿法と比較することに

よって示した。しかしながら、予報誤差共分散行列を決定する際にコントローノレ実験の結果を用

いたため、より現実的な条件のもとでの検討が必要である。実用同化システムにおける予報誤差

共分散行列の決定には、予報誤差の統計的性質がモデノレの変動と関係があることを利用して、 し

ばしば数値モデ、ノレの変動の情報が用いられている(例えばlVIellorand Ezer， 1993)。そこで、これ

らと同様に、モデルの変動を予報誤差共分散行列の対角成分の決定に用いて同化実験を行い、変

分法同化手法の有効性を再検古村ーる。

図4-12にそデ、ルの変動と用いた2年間のスピンアップ期間における変動成分の標準偏差を示

す。実験は前節のものと同様、力学的制約条件のない場合(OI-2)と制約条件の大きさを10日とし
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た場合(VAR-2a)を行し1比較した。図4-13に01-2で得られた解析場の誤差分布を示す。この図か

ら、 01-2の誤差は前節で求めた01-1の誤差に比べ小さいことがわかるつこの結果は01-1では予

報誤差共分散行列の対角成分に真の値を用いていることを考えると奇妙に思える。しかしながら、

01-1でも予報誤差共分散行列の非対角成分は等方的なガウス関数を用いて近似的に与えられてい

るため、この対角成分と非対角成分の決定の際の不一致が結果として01-2を用いた方が良い結果

を与えたと考えられる。

図ι14は力学的制約条件を含んだ変分法によって得られた解析場(VAR-2a)であり、 01-2に

対応したものである。最適内挿法の結果(01-2)が良くなったことに伴い、このVAR-2aの結果も

VAR-1に比べて良くなっている。これらの結果は、予報誤差共分散行列を決定する際にモデ、ル変

動を利用することの有用性を示すものであり、このデータ同化システムを現実の海洋に適用する

際に重要な情報となる。ただし、ここで、行った実験は双子実験であり、予報モデ、ノレと観測データ

を作成するモデルが同じ力学に支配されていることから、ここでの結果はデータ同化システムの

有効性に対して過大評価してドる可能性があることは注意しなければならない。

前節で述べたように、変分法によって得られる解析場は最適内挿法の結果に強し¥影響を受ける。

ここで構築した変分法同化手法では、最適内挿法の結果は統計的な制約条件Js(式4.2)と勾配法の

初期条件の2つを通して結果に影響を与える。そこでこの2つの影響を区別するために、 VAR-2a

と同様の制約条件、つまり 01-2を統計的制約条件として用い、勾配法の初期条件としてはOI-1の

結果を用いた実験を行った(VAR-2b)。図4-15に示されたVAR-2bの結果は、 VAR-1(図4.-5)およ

びVAR-2a.(図ι14)と比較すると、むしろVAR-1と良く似た結果となっている。このことは、勾

配法の初期推定値がこの変分法同化手法の解析場に大きな影響を与えることを示している。

このように、変分法同化手法で得られる解析場の勾配法の初期推定値に対する大きな依存性

は、この変分法における最適化問題が強し、非線形問題であることを示している。そこで、最適解

に対する勾配法の初期推定値の影響を調べるために、異なった初期推定値を用意し、それによっ

て得られた勾配法の結果と比較した。初期推定値は10通り準備し、これらはV八R-2aの結果にモ

デル変動に比例したランダムノイズを加えて作成した。ランダムノイズは流速場のみに加えたが、

これは前節でも示したように変分法で用いているパラメータの重みが inLerf8CCdepLbに対して大

きくなっているためである。図4-16は10通りの初期推定値から勾配J去を則いて最適併を求めた際

の各繰り返し毎の評価関数と Ri¥IISエラーの値を示したものである。図4-16(a)からわかるように、

評価関数の値は全ての場合においてVAR-2aよりも大きくなっている。これはVAR-2aがここで調

べた範囲では最も評価関数の小さい場合である、すなわちVAR-2aにおける最適化が相対的に成

功していることを示すものである。しかしながら、得られた解析場のRi¥'ISエラーはVAR-2aの結
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果に比べ小さくなっている。これらの結果は、最適化問題が非線形性であるために評価関数にい

くつもの極小点が存在すること、また、Rl¥1Sエラーと評価関数は直接対応するものではないこと

を示している。さらに、 VAR-2aとここでの結果との差を詳しく調べると、その値はそれほど大き

くはなく、 VAR-2aとVAR-2bの差の方が大きい。以上の結果は、小さなスケーノレのノイズはこの

変分法同化手法によって削減できるが、よりよい結果を得るためには中規模変動やそれ以上の大

きさの現象に対するより良い初期推定値を勾配法に与えることが重要であることを示している。

最後に、同化手法を評価する上で計算機負荷の問題は重要であるので触れておし この変分法

同化手法の実行に必要な計算メモリは最適内挿法とほぼ同程度である。また、解析場を求めるた

めに必要な計算時間は45分であり、 10日予報に要する時間は2分である。従って、 10日のデータ

同化サイクノレにおいて初期値化の占める割合は90%である。しかしながら、今回の実験では勾配

法の初期推定値として気候値を用いており、もし実際の予報値を用いればより良い推定値が得ら

れるので、勾配法の計算にかかる時間も短くなるものと予想される。従って、この同化システム

は西岸境界流域等での短期変動予測にとりわけ適したものだと考えられる。

4.4 この章のまとめ

この章では、変分法を応用した海洋表層循環のデータ同化システムを構築し、このデータ同化

システムが短期数値予報における初期値化に有効なものであることを示した。変分法同化手法は

統計的な制約条件とともに、力学的制約条件についても満たすように設計されている。統計的制

約条件はいわゆる最適内挿法であり、これまでのものと同様、予報誤差共分散行列の決定に際し

ては、 interfacedeptbの誤差共分散は空間的にガウス関数に従い、かつ、 interfacedeptbの誤差

と流速場の誤差の問には地衡流バランスが成り立つとしづ近似を用いた。一方、力学的制約条件

は予報モデルである 1.5層プリミティブ方程式の力学を用いており、モデノレ支配方程式の時間変化

項の2乗を評価関数に加えた。この制約条件は時間変動を抑える効果があり、特に高周波成分を効

果的に削減するように作用する。つまり、この変分法同化手法は、最適内挿i去を用いた際の問題

点である重力波ノイズの発生を防ぐ上で非常に有効となる。さらに、この力学的制約条件は予報

モデ‘ノレの力学で、ある1.5層プリミティブ方程式系を満たすように働くので、移流項などの非地衡流

成分が無視できない西岸境界流域においても力学的に整合|生のとれた解析場を求めることが可能

となる。

その有効性について調べるために、力学的制約条件を含んだ変分法同化手法を用いて得られた

解析場をモデ、ノレの初期条件として数値予報実験を行った結果、最適内挿法を用いた場合には解析

45 



場の力学的不整合性のために重力波とみられる高周波ノイズによる予報場の汚染が顕著で、あった

が、変分法同化手法を用いた場合には力学的制約条件がローパスフィノレターとして効果的に働き、

非地衡流成分を含んでバランスした解析場が得られるため、高周波のノイズはほとんど見られな

くなり予報精度は向上した。

この実験では変分法同化手法における最適化問題を解くために勾配法を用いているが、この勾

配法の初期推定値として最適内挿法の結果を用いた。この種の最適化問題は非線形問題であるた

め、勾配法の初期推定値は解析場の質に大きな影響を与える。初期推定値を変えた感度実験を行っ

た結果によると、初期推定値の違いは変分法同化手法によってフィノレターアウトされるような小

さなスケーノレにおいてはそれほど影響はないが、中規模変動より大きなスケールでは重要となる。

つまり、より良い解析場を得るためには中規模変動やそれ以上の大きなスケーノレに対する初期推

定値の改善が必要である。それには、ここで取り扱った海面高度計データに加えて、漂流ブイデー

タや水温データ等の複合データの同化が勾配法の初期推定値に用いる最適内挿法の予報誤差共分

散行列の不十分性を改善する上で有益であると思われるが、それは今後の課題である。
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第5章:まとめ

海面に到達した太陽放射エネルギーの大部分は、海洋表層で吸収され、鉛直に混合しながら、

移流によって他の海域へ運ばれ、そして大気へと放出される。このように、海洋表層循環による

熱 ・運動量 ・物質の輸送は、大気海洋相互作用に重要な役割を果たしており、その実態把握は人類

が直面する緊急課題である気候変動予測を行う上で鍵となっている。しかしながら、その観測は

未だ時空間的に十分とは言えず、また、数値予報モデノレ結果にはサフcグリッド、スケーノレの現象に対

するパラメタリゼーションなどに起因した問題が存在し、解決すべき点が多い。このような事情

から、貴重な観測データを数値モデ、ノレに組み込み、力学的に整合性のある表層循環の時系列デー

タセットの作成とそれによる表層循環の変動過程の理解が可能なデータ同化システムの構築が期

待されている。本研究では、互いに独立な表層流速場の観測データである漂流ブイデータと海面

高度計データの複合同時同化を1.5層プリミテイブモデルを用いて初めて行い、両データの利点を

統合した時系列データセットを作成できる新たな同化システムを構築した。その結果、得られた

データセットの質は従来の同化システムの結果に比べ大きく向上しただけでなく、海面高度計を

利用する際の難題であった平均海面高度場の効果的な修正もなしえた。さらに、変分法を応用し

て、統計的な情報にもとづく従来の最適内挿法を力学情報をも加味できるように発展させ、数値

短期予報の初期値として十分使用できる解析場を得ることに成功した。

まず、漂流ブイデータによって海洋表層循環の実況がどの程度把握可能であるのか、それが表

層循環のデータ同化に有益な情報であるのかどうかを検討するために、カナダ海洋データサービ

スセンター(lVIEDS)にアーカイブされている全球漂流ブイデータセッ トを解析し、表層循環場の

気候学的平均場と季節変動場を求めた。その結果、得られた表層循環場は幅の狭い西岸境界流や

赤道海流の構造も分解できるものであり、漂流ブイデータは表層循環のデータ同化にきわめて有

効なデータであることがわかった。これは、人工衛星を通じて時々刻々のブイの位置がわかるた

め、広範囲の現場表層流速値が得られるという漂流ブイデータの利点によるところが大きい。さ

らに、表層循環の変動観測に優れた海面高度計による結果と比較したところ、定性的には非常に

よい一致がみられたが、定量的には ブイデータから得られた変動エネノレギーは海面高度計のも
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のよりもやや大きな値を示した。これは、漂流ブイデータによる変動エネルギーには、海面高度

計データからの評価には含まれない非地衡成分が含まれているためであり、漂流ブイデータの長

所を示すものと理解できる。

このような利点を持つ漂流ブイデータを海面高度計データとともに同時に数値モデ、ノレに同化で、

きるシステムを最適内挿法を用いて構築し、その有効性を調べた。まず、漂流ブイデータのみを同

化した双子実験(identicaltwin実験)を行い、数度四方に l個という現実的な数の漂流ブイ配置

によって、数値モデ、ノレの予報誤差を効果的に削減で、きることが分かった。さらに、観測データの同

化を直接行った流速場だけでなく、モデ、ノレの力学を通して、同化されない圧力場も同時に修正で、

きることが明らかになったo この結果をもとに、漂流ブイデータと海面高度計データの複合デー

タ同化実験を行った。実施にあたっては、数値モデ、ノレの予報変数で、ある流速場と interfacedepth 

場(海面高度場に相当)の修正だけでなく、同化手法の一般的な基礎である線形不偏最適推定理論

をバイアス誤差が存在する場合にも適用可能なように発展させ、海面高度データの平均場も同時

に修正できるように従来の同化スキームを飛躍的に発展させた。その結果、海面高度計データを

同化する際の大きな問題で、あった平均海面高度場の推定を精度良く行うことが可能になったO こ

の平均海面高度場の修正には、海面高度計データに加えて、それとは独立な流速場の観測データ

である漂流ブイデータの同時間化がきわめて重要であり、漂流ブイの弱L跡に沿って大きな改善が

みられた。この平均海面高度場の改善によって、繰り返し観測ができるとしづ海面高度計の利点

が一層活かされるようになり、それぞれ単独で用いた場合の積算効果よりも精度の高い優れた解

析場の取得が可能になった。

しかしながら、上記の最適内挿法を用いたデータ同化システムの結果を予報モデノレの初期値に

用いると、重力波が発生し予報精度を低下させるとしづ問題が生じた。検討の結果、最適内挿法

では、統計的な情報や地衡流バランスといった簡単な力学を用いて予報誤差共分散行列が決定さ

れているために、得られた解析場に力学的不整合が存在し、それを解消しようとする調節過程が

働くためであることが明らかとなった。この問題を解決するために、変分法を応用してモデルの

力学をより厳密に再現するように同化手法を発展させた結果、得られた解析場は非線形項等の非

地衡的な成分についてもバランスし、最適内挿法の場合に顕著であった高周波ノイズは見られず、

絶対的な予報精度も向上した。この結果は、これまで、の同化モデ、/レ研究において成功していない黒

潮や湾流といった非地衡成分の無視で、きない西岸境界流域で、の予報に大きく貢献するものである。

本研究では1.5層プリミテイブ、方程式モデルを用いているため、同化システムは表層における

流速場と圧力場のみを対象としている。海洋表層循環のより進んだ解析を行うためには、混合層

過程を含んだハイブリッド、モテ、ルに拡張し、水温データや塩分データを同化できるように発展さ
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せる必要がある。さらに、中・深層とリンクさせ、海洋内部も含めた熱 ・運動量 ・物質の交換過

程の解析を行うには、大循環モデ、ノレとより高度な変分法同化手法である adjoint法など用いたデー

タ同化システムに発展させることが求められる。このようにして得られた4次元データセットは、

海洋中での熱 ・塩フローの実態とその物理過程の解明に大いに役立ち、また、海洋循環の予測研

究に貢献するものであり、今後の研究課題としたい。

Tbesisの基礎となった論文は以下のとおりである。

1. Successive Correction of tbe NIean Sea. Surfa.ce Heigbt by tbe Simulaneous Assirnla.Lion of 

Drifting buoy a.nd Altimetric Data; Journal 01 Physical Oceαnogrphν，Vol. 26， 2382 -

2397， 1996， Isbikawa.， Y.， T. Awaji， K. Akitomo， and B. Qiu. 

2. Global Surface Circulation and Its Kinetic Energy Distribution Derived frorn Drifrting 

Buoys; Journal 01 Oceαηogrphy ; Vol. 53， 489 -516， 1997， Isbikawa; Y.， T. Awaji; and 

K. Akitomo. 

3. Dynaminal Initialization for tbe numerical Forecasting of Ocean Surface Circulations using 

a Varia.tional Assirnilation Systern; Jouアηαl01 Physical Oceαηogrphy投稿中 Isbikawa，Y.， 

T. Awa.ji， and N. Kornori 
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付録:線形不偏最適推定理論と最適内挿法

および変分法問化手法の導出

線形不偏最適推定理論はデータ同化手法の確率論的基盤であり、カルマンフィノレターやそれを

簡単化した最適内挿法及び変分法同化手法はこの理論を発展させて導出されたものである。以下

では、線形不偏最適推定理論にもとづき最適内挿法と変分法同化手法の導出について説明する。

線形不偏最適推定理論は、 x(n次元ベクトノレ)で表わされる離散化された場の量に対し、未知

の真の値 (Xt)の最適推定値 (Xα)を、以下の量から求める理論である。

• xf (n次元ベクトノレ):予報値、初期推定値

この Xfに対し、誤差をr5xf=Xf-Xtで、定義する。この誤差はXtを含んでいるため未知で

あるが、統計量については次のように既知であるとする。

(r5xf) = 0， 人r5xfr5XJ) = Pj (A.1) 

ここでoは期待値をとる演算子であり、Pf(nxn行列)は、予報値誤差共分散行列である。

• Xo (m次元ベク トノレ):観測値

予報値Xfの場合と同様、観測値の誤差以。=Xo - f1xtに関する統計的な情報は与えられて

いるとする。すなわち、

(r5xo) = 0， R
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(A.2) 

ここで、Rは観測値誤差共分散行列である。また、一般に、観測値の数(ここではm)と予報

値の数(n)は異なり、さらに観測値が得られる位置、変数の種類はどちらも予報値と一致す

るとは限らない。そこで、予報値ベクトノレXJを観測値の得られる位置、種類に一致させる

ための変換行列を J{(mxIl行列)とする。このHは一般には観測行列(mC<1S11rClllCn L m atr ix 

observaLion m<1t.rix)と呼ばれる。
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A.l 最適推定値の導出(その1):カルマンフィルターの基礎

最適推定値らを求める問題は、次の仮定

1. XαがXfとx。の線形結合で、表わされる。

2. (xα) = (xJ) ， (Hxα) = (xo) 

のもとで次のようになる。

次式で表わされる推定値九に対し、その誤差共分散九のトレースを最小にする行列f(を求

める。
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(A.4) 

上の仮定のうち2番目は不偏性に関するものである。この仮定と予報値及び観測値の誤差の期

待値がOであること、すなわち、(5 X J) = 0， ( 5 xo) = 0から、最適推定値xαの誤差の期待値も 0に

なること(5xα)=0が導ける。

以上から最適推定値は以下の手JI慎で求められる。

まず、 Pαを次のように変形する。

九二 ((Xf+ f{(xo -HXJ) -Xt)(xJ + f((xo -Hf) -Xt)T) 

= ((5Xf + f((5xo -H以 J))(5xJ+ }((5xo - H5xJ))T) 

- (5xJ5x'J) + }(件。ば)f(T+f(H(5xJ吋)JfT J(TーやXJ5x'J) HT J(T -J{ [f ( 5x J5x'J) 

- PJ + J(RKT + f(HPfJfTJ(T -PJHTJ(T -J{HPJ (A.5) 

ここで、予報値の誤差と観測値の誤差の聞には相関がない仮定している。すなわち、

(J{ 5x J5:c;) = (白山'Jf[T)=。 (A.6) 

このんのトレースを最小にする J(の導出は次式と等何である。

JL(t叩 C仇))二 0
[)J( 

(A .7) 

章末に示したトレースの微分に関する公式を用い、 PJとRは対称行列であると仮定するとと上式

は次のようになる。

と(れ、α吋九))= 2J( R + 2[( J-[PJIIT -2PJf[T = 0 
θI( 

(A.8) 
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これより、行列Kは次のように求めることができる。

1((HPfH
T + R) = PfHT 

K = PfHT(HPfHT + R)一1

このKはカノレマンゲインと呼ばれる行列である。

(A.9) 

また、このとき、推定値誤差共分散行列九は次のようになる(章末の逆行列公式参照)。

Pα ニ Pf-KJ[Pf = (1 -KH)Pf 

= Pf -PfHT(HPFHT十 R)-l

= (11T R-1 H + p-1 )-1 

A.2 最適推定値の導出(その2):変分法の基礎

(A.IO) 

前節ではカノレマンフィルターの基礎となる、線形結合で表わされる最適推定値を求めたが、こ

の節では変分法の基礎となる最適推定値を求める方法を示す。最適推定値xαを求める問題は、次

の評価関数Jを最小にする問題に帰着できる。

J = (Xα -Xf)Tpj1(Xα-Xf) + (Hxα-Xo)T R-1 (Hxα-Xo) (A.ll) 

このJを最小にする xαは、。J/axα=0から求めることができる。

θJ _nn-1(__ __¥， nTTT 瓦 =2Pj1(Xα-Xf)十2HTR-1(Hxα-Xo)ニ O

(Pjl + I1T R-1 H)xα二 Pflxf+HTR一1X。

ここで用いた2次形式のベクトノレ微分については章末にまとめた。

この式より、

Xα_  (Pj 1 + 11T R-1 11)-1 P-1xf + (Pj1 + HT R-1 11)-1 IiTR-1xo 

二 (I-PfHT(f[ P HT + R)-l JI)xf + P IiT(HP J[T + R)-lxo 

_ xf + PfI1
T(f[PfH

T + R)-l(xo -1-[xf) 

ここで、 Pf 1fT (f[ P f f[T + R) -1 = 1(とおけば、前節と同様の結果が得られる。

(A.12) 

(A.13) 

評価関数Jを直接変形することにより、同様の式を導き、またその誤差共分散を以下のように

求めることができる。

J = (xα -Xf)Tpj1(xα-Xf)+(J-[Xα-xo)T R-
1(1ixa - xo) 
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X~ [(pjl + HTR-1H) Xα -PjlXf -HTR九。l
ー (X7Pfl+xZR-1H)Xα+X7Pflxf+xZR-lxo

=イ(Pjl+ HT R-1 H) [xα 一 (p-1+HTR廿 )-γXf-(p-l+HTR-lH)-l HR-1Xo] 
ー (X'Jpjl+ X~ R-1 H) [xα 一 (p-l+H

TR-1H)-1PjlXf _ (p-l+HTR-lH)-l H R九。]

+xoR-lxoー (XfPJ-l+ X~ R-1 H)(P-1 + HT R-1 fI)-l(PjlXJ + HT R-1xO) 

十XfPjlxf

二 [X~ -(X'Jp-l + X~R- IH)(p - l + HTR廿)寸 (p-l+ J-I
T R-1 H) 

[Xα 一 (P勺 HTR廿)寸 (p-lXf + H
T R-1xO) 

+ [XfP九 f-xJP勺p-
1+ HTR廿 )-1(p-1XJ+ HTR-1xO)] 

-X~R- IH(P-l + H
TR-1H)-1(p-1XJ + H

TR-1xO) + X~R- IXO 

上式の右辺第2項は逆行列公式を用いると、

Xα 一(P-
1+ HT R-1 H)-l p-1XJ一(P-1+ HT R-1 H)-lHt R-1x。

Xα-(I -PHT(HPHT + R)-lH)Xf -PHT(HPHT + R)-lXo 

二 X仏
- xf -I((xo -HXJ) 

(A.14) 

(A.15 ) 

となる。これより式(A.14)は次のように表せる。(ただし、 I(= P J-IT(H P HT + R)-lとおいた。)

J = [Xα -XJ -]((XO - HXf )]T (Pjl十 H
TR-1 H)-l [Xα -xf -K(xo -HXJ)] 

+(I-Ixf -xo)T(HPfHT + R)-l(HxJ -XO) (A.16) 

これより、 Xαに関する評価関数Jは

J = (xα -Xf...:alman)T pa
-1 (Xα-Xf...:αl771an)十 co川 t (A.17) 

となり、前節のカノレマンフィノレターから求められる推定値XJ.:almαnとその誤差共分散行列九を使っ

て表わすことができる。従って、それぞれのアプローチから得られる最適推定値は完全に一致す

ることが示されたr

また、 co川 t.はXJおよびx。からなる項で、 Xa¥こついては定数項となっている。この項はXJと

x。それぞれの誤差および両者の相関を含んでいる。
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A.3 バイアスが存在する場合への拡張

これまでに示した最適推定値の導出は予報値、観測値ともに同じ期待値を持ち、バイアス誤差

が存在しないという仮定のもとに行った。しかしながら、実際には、海面高度計データを用いる

際の平均海面高度場のようにバイアス誤差は存在しており、そのような場合に対する最適推定理

論の拡張が必要である。

観測データx。におけるバイアス誤差bは、観測誤差以。=Xo - f1xtの期待値として表される。

(5xo) = b， ( 5xo5x~) 二 R (A.18) 

このとき、観測誤差以。からバイアス誤差bをひいた残差以;=収。 -bは式(A.2)と同様に次の

ように表される。

(5x~) = 0， (oがxr:)= R' (A.19) 

ここで、バイアス誤差を引く前の誤差共分散Rと号|し 1た後の誤差共分散R'は異なることに注意し

なければならない。この5x~は期待値が O であり、バイアス誤差がない場合と同様に取り扱うこと

ができる。つまり、観測値x。からバイアス誤差bをひいた値弘二 xo- bを用いることにより、前

節までに示した線形不偏最適推定理論が適用できる。このような取り扱いをするためには、バイ

アス誤差bの評価も必要になるが、第3章で示した平均海面高度場の修正では、式(3.21)ー(3.23)に

よって表される平均海面高度場の修正式で、バイアス誤差の評価を行い、バイアス誤差を取り除い

た平均海面高度場を求めている。

A.4 付録のまとめ

-予報値と観測値及びそれらの誤差の統計的情報(誤差共分散)が与えられたとき、予報値、観

測値の期待値が(未知の)真の値と同じであるという仮定(unbaised:不偏)のもとで、両者の

線形結合から真の値の最適推定値を求めた。

-最適推定値を求める方法として、カノレマンアイノレーターおよび変分法の基礎をとなる2種類

のアプローチを用いたが、両者の結果は完全に一致することを示した。

・予報値、観測値にバイアスがある場合は、不備であるというの仮定が成り立たなくなる。そ

の様な場合には、バイアスについても考慮、した最適推定値を求める必要があるコ第3章で‘行っ

た平均海面高度場の修正システムは、このようなバイアス誤差を考慮した場合;こ対する最適

推定理論の拡張であるョ
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A.5 付録で用いたいくつかの公式

. トレースの行列微分

JL(tは ce(A)) = 1 
fJA 

三(t川 ce(Ax)) = 
θA 

JL(tmce(AxAT)) = 
δA 
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(A.20) 

(A.21) 

(A.22) 

• 2次形式のベク トノレ微分

三(xTAx) = Axμ 1T x 
ox 

(A.23) 

-逆行列公式

PH(HPHT + R)-l = (HTR-1H十 p-1)-1 HT R-1 

(HTR-1H + p_l)-l = P -PJ-IT(J-IPHT + R)-lJ-IP 

(A.2-1) 

(A.25 ) 
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表:シ1:数値モデ、ノレのパラメータ

(LA: Lφ) モデ、ノレ領域 (40'::>: L100) 

中。 南端緯度 150 

(d入，dφ) グリッドサイズ (1/120: 1/12心)

コリオリ係数 20.Janゆ

(350N) 8.4 X 10-5 s-1) 

.9' reduced gravity 1. 96c7riS-2 

R 地球の半径 6370 km 

H 上層の厚さ 600m 

AH 水平粘性係数 5.0 x 106(;m，2s-1 

TO 風応力の振Ipffi 1.0dynclη-2 

a ロスビ一変形半径 40.8 km 350 ̂T 



表3-2:同化のパラメータ

ナッジ法

Ta 時定数(ナッジ項の強さ) O.lday 

Td ナッジ項の強さの減衰時定数 1 day 

R山 iι1ge 減衰距離定数 L10 km 

最適内挿法

ε モデルと観測値の誤差の比 1 

RoI モデルエラーの相関距離 160 km 

同化されるデータ数 30 

表3-3:実験のまとめ

control 

simulaiton × × 64.1 

1-1 16 × ナッジ法 × 60.1 

1-2 24 × ナッジ法 × 55.6 

1-3 32 × ナッジ法 × 55.6 
1-4 32 × ナッジ法 × 48.5 

1-5 32 (moored) × ナッジ法 × 59.9 

2-1 × 。 最適内挿法 × 63.5 
2-2 32 。 最適内挿法 × 58.8 

3-1 × 。 最適内挿法 。 64.3 
3-2 32 。 最適内挿法 。 38.7 
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表4-1:実験のまとめ

RMSeηors (WBC region) 

Case εf L[ initia1 guess of 

descent method interface zonal velocity meridional veloci ty 
depth (m) (cm 5-1) (cm 5-1) 

forecast 37.9 (67.9) 6.1(11.1) 7.5(14.0) I 

OI-1 I hf-htrue I 。 7.4 (11.4) 3.3 (6.5) 3.6 (7.5) I 

VAR-1 S釘neas OI-1 10 day 01-1 7.2 (10.7) 3.0 (5.9) 3.3 (6.6) I 

OI-2 
model 。 8.2 (12.5) 2.9 (5.3) 3.2 (7.1) 一一
v aria bili ty 

VAR-2a Sむneas 01-2 10 day OI-2 8.0 (11.9) 2.8 (4.9) 3.1 (6.5) 

VAR-2b same as OI-2 10 day 01-1 7.2 (10.7) 3.1 (5.9) 3.4 (6.6) 
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a time series of interface depth 
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-図4-9(a):1400 E， 300 Nでのコントローノレ実験、 01-1及びVAR-1のinterfacedepLlの時系列。
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