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1. はじめに

温室効果ガスの増加に伴う気候変動をはじめとする地球環境安動が社会的にも大きな問

題となっているo この問題を解明するためには，地球システムに果たす海洋の役割を理解

することが丞妥である。海洋は熱容量が大きく(大気の約1000倍)，物質をよく溶かし込む

(例えば， 三般化炭，#は海洋中に大気の約60倍存在している)。また，近年の人工衛星によ

る観測によれば，海洋による極方向への熱輸送は大気と同程度であり 低中緯度では大気

のそれよりも大きい [Carissimoet al.， 1985]0従って，グローパルな熱・物質循環に果たす

海洋の役割は大きく，それを理解するためには，海洋循環による輸送過程の実態把握とそ

f、の物理機構の解明がきわめて重要となる。
海洋による熱・物質の蓄積と輸送を考える上で大気と大きく異なる特徴の lつは，陸

地という境界に取り閉まれていることである。この境界によって個々の海域が隔てられて

いるために，熱・物質の移動はある程度制限され，太平洋，インド洋，大西洋などそれぞれ

の大洋には個々に特徴をもった水塊が形成されている。しかし個々の海域は完全に隔てら

れているわけではなく，インドネシア多鳥海や唯一地球を周IT1Jする南極環海を通して，機々

な時I/Uスケールで結び付いている。

本研究の主題であるインドネシア多島海(図 1) は熱，;i?に位îl'i'l~ し，太平洋とインド洋を結ぶ

重要な海域である。熱'箭は太陽から入射する放射エネルギーを松も多く受け取る所であり，

n そのため，エル・ニーニョおよび南方振動(ElNirio and lhe Soulhcrn Oscillation; ENSO) 
に代表されるように大気海洋相互作用が活発で，地球上の水・熱エネルギーの重要な供給

域となっているo従って，インドネシア多鳥海周辺の計f.11Jh場と輸送過程の研究は，隣接する

両大洋の熱・物質バランスの解明にとって重要である [Gordon，1986; ¥Vij恥Iset al.， 1992]0 

また，インドネシア多鳥海周辺はユーラシア大陸に接しており，世界で最も活発なモンスー

ンの影響を受けている。さらにインドネシア多鳥海に隣接する両部熱帯太平洋は，北赤道

海流(NorthEqllatorial Cllrrent; NEC)，南赤道海流(SollthEqllalorial Cllrrent; SEC)の

終お点にあたると同時に，黒潮，北赤道反流(NorlhEqllatorial COllntercurrent; NECC)， 

赤道i符流(EquatorialUndcrcllrrent; EUC)の出発点でもある。これらのことから，インド
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ネシア多鳥海周辺の海洋現象は，モンスーンに対する海洋の応符や海流による高緯度への

熱・物質の分配機構を理解する上で海洋物理学上興味深い対象である。

インドネシア多鳥海には，数多くの島が点花しているだけでなく 海底から高くそびえ

るシルが太平洋側にはマカッサル海峡南部やリファマトラ海峡及びハルマヘラ海に，イン

ド洋側にはロンポク海峡やチモール海峡及びサプ海に存必しており それらが両大洋を隔

てている。そのため， Challenger号によってなされた初めての包括的な観測では，インド

ネシア多島海が太平洋とインド洋の接点であるという悦点からの解析はほとんどなされな

かったo さりとて，完全に閉じているわけで、もない。 時が経ち 1960年代に入ると， Wyrtki 

[196] ]は，それまでになされたインドネシア多鳥海閥辺の観測結果をもとにして，太平洋・

インド洋も視野に入れた先駆的な報告書をまとめた。しかし残念なことに，彼が見積もっ

た太予洋からインド洋への通過流量は 1.7Sv(1Sv = 106m38-1)というかなり小さな値で

あったために，その後しばらく，この海域を通しての太手洋とインド洋の関の物理量の交

換は注目されなかった。

しかし，1970年代以降，海洋対届環数値モデル(OccanGcneral Circulation Model; OGC~l) 

による研究が盛んに行なわれ，その結果，20Suに近いインドネシア通過流誌が報告される

ようになった[例えばCox，1975; Takano 1975]0この他は海洋における主要な流れである

西岸境界流の流むに匹敵するものであり，インドネシア通過流の主要性を示唆したが，当

初は modcl-dcpcndcntrcsultとみなされ，余り注LIされず，その海洋物理学的重要性の認

(¥ 識は 1980年代まで待たねばならなかった。

]980年代に入って，インドネシア通過流が注日されるようになったのは，インドネシア

通過流による海水交換が以下の現象に深く関与していることが観測面から明らかにされる

とともに， OGCMによる全球スケールでのモデル研究の成果の蓄積によることが大きい。

1.太予洋・インド洋の水塊形成:インド洋と太千洋の水塊分析やインパース法などの

結果から，インドネシア通過流による熱・物質のフラックスは，両大洋の水塊形成(付

録A参照)に大きな影響を与えていることがわかった。例えばGordon[1986Jは，東

部熱情インド洋に舌状に広がる低塩分水は インドネシア多鳥海から流入する北太平

2 



洋起源の海水であると結論したc また， PioJa and Gordon [198りは太平洋とインド

洋のそれぞれの上回にボックスを認定しそれらの塩分収支を調べることから，太干洋

からインド洋に 14Sυ程度の流量がないと太平洋とインド洋の瓜分分布を説明できな

いことを示した。

2. E主主0:数年スケールの大規模な大気海洋結合現象である ENSOの研究，とりわけ今

世紀最大とも言われる 1982・1983年のENSO研究の進展に伴い，その発生メカニズム

を考える上で肉太平洋の水温変動が屯~重であると考えられるようになった [McCrcary

and Anderson， 1991]0 ENSOの発生のメカニスムとしては2つの説がある。lつは，

西太平洋に熱が蓄積することで，活発な大気海洋結合作用を引き起こし，その結果赤

道ケルビン波が地幅しつつ東に伝播するといういわゆる擾乱東進説である [Anderson

and McCrear)ヘ1985;Masumoto and Yamagata， 1990]。実際， Wyrtki [1985]はWarm

Water Pool (WWP)と呼ばれる西太平洋吸水域の貯熱量の変化と ENSOとには深い

関わりのあることを観測結果からポした。さらに Wyrtki[1989]は， WWPの熱収

支にインドネシア通過流による熱輸送が無悦できない可能性を示唆している。また，

Bye and Gordon [1982]は北太平洋の亜熱情循環とインド洋の亜熱帯循環の強さの経

年変動は逆相関にあり，それは季節風によって太平洋からインド洋へ輸送された熱の

蓄積による可能性がi1勾いことを示唆した。

n ENSOの発生メカニズムのもう lつの説は，W:進赤道ケルビン波とそれよりやや高

緯度での西進ロスピ一波の太平洋の束岸と凶岸での入射と反射の繰り返しによる“遅

延振動子モデル(dclaycdoscillator modcl)"と呼ばれるものである。 Battisti[1988]と

Schoph and Suarcz [1988]は，この大気海洋結合モデルの振る舞いは，赤道ロスピ一

波が太平洋凶作でどれだけ反射するかに大きく依存していることを示した。反射唱

が小さいと ENSOは発生しない。彼らのモデルでは，太平洋西j芋は南北壁として取

り扱われているが，実際には，その亦道付近に比較的大きなセレベス海というギャッ

プが存在しており，そこを通して海水はインドネシア多島海へ流出している。すなわ

ち，赤道ロスピ一波の反射率は，インドネシア通過流の流量に依存する。 duPenhoat 
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and Cane (1991]の波の理論解析によれば，このことによるロスピ一波の反射率の減

少は約15CXと見積もられ， Meyer [1996Jの観測結果もこの粧度の値を支持しているc

この15%の値は， h遅延振動子モデル"を否定するほど大きくはないが，さりとて無

視できるほど小さな値でもないという微妙な範聞にあり，その意味からも正確なイン

ドネシア通過流の把渥がENSO研究の発展に主要となった。

3.周辺海域の循環 :イ ンドネシア通過流は周辺海域の何-球場に大きな影響を与えてい

る。 Godfrcyand Golding [1981]は，南太平洋の凶作境界流である束オーストラリア

海流の流i止は，スヴェルドラップの関係からよ占有iもったiJより少なく，その分，イン

ド洋に 10Sυ程度流れ込んでいるらしいことを提示した。またその方がインド洋の

風成循環をよく説明できるとしている。 Godfrcy(1989]はスヴェルドラップの関係

を，島(あるいは大陸)を含む場合に拡張した f品定理J(“Island Rule";付録B参照)

を提出し，それによってインドネシア通過流の流祉を 16士4Svと見積もった。このよ

うな大きな流量を持つインドネシア通過流による京都熱帯インド洋への暖水輸送が，

オーストラリア西岸を極向きに流れるレーウィン海流の形成に本質的であると考えら

れている [Godfreyand Ridway， 1985; Godfrey and Weavcr， 1991]0このレーウィン

海流は，他の大洋の東岸流は赤道向きであるのに反して極向きであるという特異な海

流であり，その形成機構の理解はインド洋における熱・物質の南北輸送過程に重要で

あるo

4.暖水ルート :Gordon [1986Jは全球海洋の水塊分析から，次のような海洋大循環像を

提出した。北大西洋で形成された深層水は， Stommcl and Arons [1960Jの法則に従

い，大西洋西岸を南下後南極周極流によって各大洋に運ばれ湧昇すると考えられる。

深層から丘町へ湧昇した水は躍層を通り元の海域に民るが，北大西洋表層で深層水

が次々と形成されるためには比較的暖かい水が大凶洋衣服に反る必要がある。彼は，

この事に関して，太平洋から大西洋に戻る途中，熱di7太平洋からインドネシア多島海

を通って暖められつつインド洋に流れ込む暖水ルート(“WarmWater Rρute")が本

質的な役~lflJ を果たしている可能性がきわめておいことを示した。 Broecker [1991]は

4 



この循環をいコンベア・ベルト刊と名付けた(凶2)0Serntner and Chervin (1988)は渦

分解が可能な全球 OGC~l でそれを再現し， b吸水ルート ν を Hインド洋急行 (lndian

Ocean Express)刊と名付けている。最近の古気候学では， h コンベア・ベルト刊は氷

期-間氷j弱の交替に深くかかわっていると考えられている。氷期には海面が下がり，

インドネシア多島海の浅い海峡は陸地となって，インドネシア通過流が減少したため

に，“コンベア・ベルト"が弱くなり，太平洋から大同洋に述ばれる熱量が滅ったと

いう説もある[高野， 1992)0従って，インドネシア通過流による太平洋からインド洋

への熱輸送の物理機構の解明は全球海洋熱エネルギー術保解明の基礎となる。

~ 5.全球モデル:これらを受けてHirstand Godfrcy (1993)は粗い全球OGCMを用いて，

インドネシア多島海(換言すれば，そこでの通過流)が存在する場合としない場合で

世界の海の流れや温度分布がどう変化するかを調べた。その結果，多島海が存在する

ことによって，(1)インド洋南赤道海流が強まる， (2)アガラス海流が強くなる， (3) 

レーウィン海流が強まる， (4)東オーストラリア海流が弱くなり，その結果，極に運

ばれる熱誌が少なくなるために，タスマニア海が冷える， (5)インド洋が温かくなる，

(6)太予洋が冷える，などの結果を得た。このように，単純なモデルを用いてインド

ネシア通過流がインド洋や太平洋の流れや水塊構造にラ-えるインパクトの大きさを明

らかにした意義は大きいと言えるが，定常モデルであるためにインドネシア多島海に

おける批も卓越した変動である季節変動が考慮されていなし、。多島海では，アジア・

モンスーンに呼応して季節的に表層の流れは反転し [Wyrtki，1961)，躍層の深さも変

化する。このような顕著な季節変動に伴って 例えばレーウィン海流の強さも変動す

る[Gcntilli，1972; Godfrey， 1996]0さらに，彼らのモデル地形には多島海内の島々が

抜け落ちており，異なった特性を持つ北太平洋水と南太平洋水の流入比率やそれらの

ルート選択が不明である。従って，太平洋 ・インド洋の海水交換と熱塩輸送の物理過

程を理解するためには これらの問題を解明する必要がある。

6.季節変動 :ENSO現象は季節変動と位相が重なる形で進行することが知られており

[Rasmussen and Carpenter， 1982)， ENSO現象の発生機怖を明らかにするためには，

5 



季節変動場の物理過程の解明が不可欠である。

そこで本研究では，このように海洋学上主要な意味を持つインドネシア通過流による輸

送過程の研究において，最も重要な問題の一つである季節変動過程に焦点をあて解明を試

みる。

現在までのところ，季節変動も視野に人れた l年以kの長期にわたる流量の直接測定は

口ンポク海峡とチモール海峡で行われているに過ぎず [Murrayand Arier， 1988; Cresswell 

ct al.， L993; Molcal'd et a1.， 1994， 1996].インドネシア通過流の令流此が直接測定されてい

るわけではないが，様々な間接的手法や数値モデルをJIJいた過去の研究におけるインドネシ

'" ア通過流l'u:の見積もりを表Iに示した。その値は1.7S'u [Wyrtki， 196けから 205υ[Takano，

1975]と大きなばらつきがあり，インドネシア通過流の'九態抱握が求だ不十分であることが

わかる。表lを少し詳しく見ると，水温や塩分などの観測結果を)Jjいたボックス ・モデルや

インパース法による結果[Piolaand Gordon， 1984; Finc， 1985; Fu， 1986; Toole et a1. 1988] 

では，ほとんど0から 145vという比較的小さな値であるのに対し， OGCMを用いた結果

[Cox， 1975; Takano， 1975; Semtner and Chervin L992; Fujio et al.， 1992a]ではほぼ共通し

て大きな値(約205v)であることがわかる。

o 

では，ポツクス ・モデル(またはインパース法)で符られたやや小さめの流量と OGCM

やスヴェルドラップ ・モデルで得られた大きめの流日のどちらが正しいのであろうか。こ

のことが，長年，研究者の議論を呼んできた。これまでの大勢としては，水温や塩分の観

測結果をトレーサーとして用いたボックス・モデルやインパース法による流量の方が確か

らしいとみなされ， OGCMの流量は多すぎると考えられてきた。 OGCMの流量が大きく

なる原閃としては，空間分解能の問題から，インドネシア多島海の細かい地形が再現され

るどころか拡幅されているため(例えばSemtncrand Chcrvin， 1988)，多島海の島々によ

る摩擦効果が過小評価され，流量が大きくなると考えられた。インドネシア通過流に関す

る)J学法別である Godfrey[1989]の「烏定理Jも摩擦0を仮定しており同様の問題が考え

られる。このような考えを強く支持するように思われた直接のきっかけは， Kindle et a1. 

[1989]の結果である。彼らは，インドネシア多島海の細かい水平地形を再現した1.5層有
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効重力モデル(reducedgravity model)を用いて，7.55vという OGCMよりもボックス・モ

デルに近い小さな流量を得た。しかし，最近の観測結果に基づく地衡流計算では， OGCM

の値に近い大きな流量値が報告されるようになった。例えば， Fieux et al. [1994Jは，イン

ドネシア通過流の出口にあたる東部インド洋での地衡流計算から， 1989年夏のインドネシ

ア通過流量として 17"'185υの値を得ている。

最近の観測で得られる大きな流量が事実だとすれば，同様に観測データを用いたボック

ス・モデルによる流量がなぜ小さいのであろうか?その主な理由としては，ボックス・モデ

ルを用いた研究の多くは上層のみを対象としていることがあげられる(表1)。上層のみを対

象としたのは， Wyrtki [1987JやMurrayand Arief [1988Jのインドネシア通過流の鉛直構造

に関する観測的研究から，深層の流速は表層の流速に比べてかなり小さく，それ故，インド

ネシア通過流の流量はほとんど表層に集中しているとみなされていたことによる。しかし，

流量は流速と層厚の積であり，流速が小さいとはいえ，層の厚い溺習の流量が層の薄い表

層のそれに比べて無視できるとは限らない。加えて， JEBAR(Joint E恥ctof Baroclinicity 

and Bottom Relief)による加速効果も考えられる。このように考えると，深層の流量を含

んだOGCMやスヴェルドラップ ・モデルの流量の方が，ボックス・モデルの流量より大き

く，また， Kindle et al. [1989Jの1.5層有効重力モデルの結果がボックス・モデルと同様に

小さいのは，有効重力モデル自身の必然的結果であり(深層の流速・流量は無視)，従って

OGCMとデータ解析結果の相違を矛盾なく説明できる。

表層循環に関しては，最近の数値モデル [Kindleet al.， 1989; Inoue and Welsh， 1993， 

Masumoto and Ya.magata， 1993Jによってその循環像が明らかにされつつあるが，問題で

ある中・倒習の循環は必ずしも明らかではないoKindle et al. [1989JとInoueand Welsb 

[1993]は1.5層有効重力モデルを用いており， Masumoto and Yamagata [1993]は細かい水

平地形を再現したOGCMではあるが，インドネシア通過流の順庄成分を考慮しておらず，

中・深層での絶対流速場の評価はできない。従って，インドネシア通過流の流量を明確に

理解するためには，水平地形と海底地形の双方を十分に再現した OGCMによるインドネ

シア多島海の3次元流速場，とりわけその鉛直構造の把握が鍵となる。

そこで主論文1の前半では，高分解像度数値モデルを用いて，インドネシア多島海及び
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その周辺海域の3次元流速場の季節変動過程を解析した。インドネシア多鳥海のように流

速観測が断片的にしかなされていなしE場合，数値モデルによる計ゆ現象の解析という手法

は布効である。しかし，その成否は流速場のみならず他のIfcBfな物理此である水温・塩分場

の再現性にも依存する。そこで本研究では，相対的に多くの観測データが得られている水

j昆・塩分場に忠実な流速場が得られる，いわゆる「頑丈な診断モデルJ(“robust diagnostic 

modcl")[Sarmiento and Bryan， 1982]を用いた。また，季節変動場を調べるという目的か

ら， 2 r.そで述べるような季節変動する風応力と熱塩5鴎b)Jをうえた。

次に，太、利下とインド洋における水塊形成を与える卜.でifI~なインドネシア通過流によ

る熱・猛輸送枇は，たとえ流量が同じであっても，インドネシア通過計はくの水温・塩分の

位によって変化する。従って，インドネシア通過流がどのような海水特性を持つのか，つ

まりその起源水を明らかにしなければならない。しかし，キ紗佐な赤道海流系や熱帯におけ

る大気との活発な熱及び淡水の交換のために [c.g.，Rcid， 1965; Tuchi戸、 1968;Donguy et 

al.， 1982; Oelcroix et al.、 1987]，インドネシア通過流の入り口，すなわち西部熱帯太平洋の

水塊分布は非常に複雑であり(付録A)，起源水の特定はそう容易ではない。インドネシア

通過流の起源水としては，大まかには北太平洋水と南太平洋水が考えられるが，これらの

海水特性は大きく異なっている上に，西部熱情太平洋ではアジア ・モンスーンやミンダナ

オ渦及び、ハルマヘラ渦などの影響を受けて両海水が時間的にも空間的にも字財往に分布して

いる。従って，北太平洋と南太平洋の水がいつ，どのようなルートを経てインド洋に到達

rl するのかを凡誤ると，インドネシア通過流による熱 ・塩輸送むの評価に誤りが生じる。そ
の典型!的な例はToolcct al. [1988]のボックス ・モデルによる結果である。彼らは0.7Sυ 

という非常に小さなインドネシア通過流量を得たが，この他は Murrayand Arief [1988]が

ロンボク海峡で得た値より小さい。このような現実的でない値を得た原因は，インドネシ

ア通過流水の起源の誤解に由来している。

インドネシア通過流水の起源と通過ルートを明らかにするために， Field and Gordon 

[1992]は，インドネシア多鳥海周辺海域のTSダイアグラムと移流拡散万程式を用いて，そ

こでの海水の変質過程を調べた。しかし，綴々な水塊が流入しかっ混合の激しい多鳥海で

は，本塊がその起源の情報を失うために，彼らの方法では起源と通過ルートの正確な特定
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はできず，不明確なまま残された。

インドネシア多島海のように時空間変動の大きい海域での輸送過程を理解するために

は，例えば湾流の蛇行や渦の切離といった激しい変動現象による輸送過程を"ラグランジア

ン・ストリーム"として理解しようとする試みがなされているように [Bowcrand Rossby， 

1989]，オイラー的解析よりもラグランジ、ユ的解析の)jが適している [Flierl，1981; Awaji et 

al.， 1991]。流i車場が定常である場合には，流線と流跡線は 日致するので，オイラー的手法

によっても輸送過符を把握するのは比較的容易ではあるが，インドネシア多島海のように

変動の激しい海域では流線と流跡線は一致せず オイラ一流j車場から通過流水の起源とそ

の通過ルートを明らかにすることは難しい。

主論文1の後半では，このような考え方に基づいて， OGCMで計労された(オイラー的)

流速場にトレーサーとして粒子を投入し数値的に追跡するいわゆるオイラー ・ラグランジ.ユ

法 [Awajiet al.， 1980]を用いて，インドネシア多島海t却討辺の水塊の季節的なラグランジユ

的挙動を調べた。そして この結果を用いて これまで不明雑であったインドネシア通過

流水の起源及び輸送過程を解明する初の解析を試みた。オイラー ・ラグランジ、ユ、法の利点

をまとめると次のようである。

-海水そのものがどこからどこへどのように流れるのかを直接的に理解することがで

きる。

-漂流プイによる観測結果との直接比較が可能であり，深流プイ観測に見られるような

時空間変動の詳細な解析ができる。

-粒子を衝に配置することで， (起源・通過経路を合めた)正味の輸送量の評価が可能で

ある。

-粒子に情報を持たせることで 海水粒子の履歴と変質過程を調べることができるc

このようなオイラー・ラグランジユ、法による研究は，狭い海峡を通しての潮汐交換[Awaji

ct al.， 1980; Imasato et al.， 1980Jや，沿岸水と黒潮水の交換 [Imasatoand Qiu， 1987; Qiu 

ct al.， 1988; Awaji et al.， 1991]，沿岸性海洋前線を横切る海本交換 [Akitomo，1988]，太平
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洋のj知性海盆|出の海水交換 [Fujioand Imasato. 1991J，さらには大洋間の海水交換 [Fujio

et al.， 1992bJに適月}され成功をおさめている。また， Lozier and Riser [1990Jはオイラー ・

ラグランジュ法を西岸境界流の力学の解明に用いている。

インドネシア多島海は太平洋からインド洋へ海水を述すIp_なる通過域ではないcι海大

陸"とも呼ばれるインドネシア多島海は大気との熱海的結合が強く，大気フラックスによ

る混合肘の海水ヰ苧性の変化は無視できない。従って，混合問の熱塩バランスの解明は，通

過流のコアが弱音付近に存在することを考えると，インド洋への熱血輸送量を評価する上

で欠かせないものであり，またローカルな気候システムをJ~t解するとでも重要である 。 そ

の意味から，インドネシア多鳥海の混合層の熱血バランスの研究が最近注目されるように

なったが，その物理機構は未解明である。この問題の研究にあたって，水温データに基づ

く角科斤手法はあまり有効なアプローチとは言えない。インドネシア多品海の混合層過程は，

主にインドネシア通過流による移流効果と海面での大気フラックスによって支配されてい

ると恩われるが，熱帯域特有の強い日射フラックスによって多鳥海の混合層の水温の時空

間変動は一部の沿岸湧昇域を除いて不明瞭であり，そのために，水温データの解析からイ

ンドネシア通過流による水平移流効果を見出しにくいからである。それに対して，塩分の

時空間変動はアジア ・モンスーンに伴う雨季・乾季のイバEのために明瞭かつ顕著であり，上

記の2つの効果による混合層の季節変動過程の解析に過している。さらに，インドネシア

多鳥海では混合問塩分の変化は成層の変化を通して混合問下底でのエント レインメントの

強さ(換Jすれば混合層の成長)を支配する大きな要閃であるので，混合層の変化を支配す

る具体的メカニズムを特定しやすい。実際，西部熱417太予洋では，バリア ・レイアーの存

在に示されるように，塩分が温度以上に成層強度を支配している [Godfrcyand Lindstrom， 

1989; Lukas and Lindstrom， 1991Joまた最近では，降F同と蒸発による成層の変化は，大気

への熱 . j~くフラックスを変化させるというフィードノてックの存在が示唆されている [Ffield ，

忠信!。

インドネシア多鳥海での塩分の季節変動は次の3つの要闘によって生じていると考えら

れる。

(1)大気 ・海洋間の淡水フラックスの季節変化。

nu 
--



(2)水平・鉛皮の移流効果の季節変化。

(3) 1と2の組み合わせによって生ずる効果。

Wyrtki [1961]は(1)と(2)の効果を議論したが，それは定性的段階にとどまっている。ま

た(3)の効果に関しては，従来のオイラー的アプローチではIf(接的に取り扱うことができ

ない。そこで，セ論文2では，上述した全ての効果を簡明に調べることのできる“粒子追

跡法"という混合1;;1解析の新たなアプローチを開発した。この新たな手法を用いることに

よって，(3)の効果の評価が初めて可能となり，さらにインドネシア多島海の混合層バラン

スに影斡を与えるリモートな効果，すなわち，移流による述岡地の大気フラックスの多鳥

海への輸送の効果を理解することができる。

第2市では，用いた数値モデルと粒子追跡手法について説明を加えた。第3章では，数

値モデルから得られた流速場の季節変動過程とインドネシア通過流11について考察した。

第4市では，インドネシア通過流によるラグランジュ的輸送過程を粒子追跡から明らかに

した。第5章ではインドネシア多島海の表層混合府の塩分の季節変化の物理機構について

述べた。そして，第6章でまとめを示した。

なお，本研究の着想、は申請者と共同研究者の淡路，秋友，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の中

心となって行った。特に，粒子に水塊の情報を持たせ，海域ごとの季節変化に影響を及ぼ

す海水の起源と変質過程を調べる手法は申請者の発案:であり，その解析と考察も申請者が

h 行った。

11 



2. 数値モデルの概要

2.1. 流速場

本研究で用いた数値モデル(以後，モデルと呼ぶ)の対象海域は，図3{こ示されるインド

ネシア多鳥海でつながった太平洋とインド洋である。領域として，南北には400¥，から 65

。S，東西には 10oEから 600¥Vをとった9 モデルの空間分解能は，水平には 0.50 x 0.5ぺ

鉛直には 19胞をとった:::(躍層部分をより詳しく見るために，表2のように1000rnまでに

10 I習をとり，表府では 20m， (:菜j習では 500mの肘をとった。)地形のデータは，DBDB.s 

[National Gcophysical Data Center， Bould町、 Colorado]を川いて作成した(図3B)o本モデ

('. ルでは，オーストラリアを島として取り扱った。従って，オーストラリアを l周する流れ，

すなわち，インドネシア通過流の順圧成分の計算が可能であるs

リジッドリッド近似・プシネスク近似・静水圧近似を行った球座標系での方程式系は以

下の通りであるa

utan φ 1. θ1) 、
一+Lu-一一一一一一 fv= 一一一一一一 ~': + F" 8t αJρ。αcosφO入

2 tan o.  1 Dv _'" 
一+Lv-一一一一一+fu =一一一-L+FO8t αJρ。α89

0= _ dp 
=一τ一一 ρ9，

口内

L( 1) = 0 ， 

)
 

宅

'Eム，，
B
E

‘、

(2) 

(3) 

(4) 

o

d

 

a1'

'

s

s

 

，s
，.、+

+

 
、、，，
，

l
}

内

S

y

d

-

-

i

 

F
r
o
-

，，.E
‘、

，，.. 也、

，

，EE
‘、

γ

A
I

ρ
 

一
一
一
一
一
一

J

S

ρ

 

li

a

r

L

 

+

+

 

M
W
一白

S
一
t

-

O
一3

(5) 

(6) 

(i) 

ここで ll，U， W は点西，南北，鉛直流速，0はj別立，すは塩分， tは時間，pは圧力， ρ 

は密度， ρ。は基準密度， 9は主力加速度， αは地球の‘!と筏， .f( = 2ft sInφ)はコリオリパラ

メータ， Lは非線型Jjjを表すi寅t1:子で以下のように定義されるs

1 . d θ i)w/ 
L=一一一[一(tLfL)十一(UfICO目。)]+hJ.
αcosφδ入 o<T

(8) 



f、

本モデルでは観測値を重視する立場から，r頑丈な診断モデルJ(robust diagnosticモデ

ル)を採用したa これは， Sarmicnt and Bryan [1982]が提唱したものである:::r頑丈な診断
モデル」には，式(5)と式(6)の右辺に， γで、定められる時間スケーJレで温位と塩分を観測

値 Ur，5)に近づける項 (γ項)が含まれているo 本研究では，海面の 2倍以外で、はγ項を

以下のようにして与えたc

マ=γ01sin 01. (9) 

Fujio and Imasato [1991]及びFlljioet al. [1992a]は，この方法を用いて， γの値が緯度に

よらず一定とした従来の「頑丈な診断モデルJより物理的に妥当な流速場を求めているc本

研究では係数γoを1/(1年)とした。混位(0-) と塩分 (S~) の観測値としては LeviLus [1982J 

のデータセットを用いた。

項 Fは渦粘性及び渦拡散の項を表す=水平の渦粘性係数と渦拡散係数はそれぞれ :3x 

103r，n2S-1， 1 X 103r，n2S-1とした。 r頑丈な診断モデルjは予報モデルほど渦拡散の値には

影響を受けないことが知られている [SarmienLoand Bryan， 1982Jo成層効果と|詞連した鉛

直拡散係数には，赤道周辺のような鉛直シアーの強い海域においては一定の粘性 ・拡散係

数よりも良い結果が得られる Pacaω川 kia吋 Philander[1981Jのパラメタリゼーションを

採用した。

状態万程式 (7)は UNESCO[1978JのInlcrn川a叫tiol印I陥1池叫a叫1Ec恥qlla叫tionof Slate 8印0を Brり'ya羽a剖nan 

(¥ Cox [1972Jのノ万7法を用いて 9項多項式で近似したo

境界条件は以下のように与えた。

. !毎表面

熱-塩のフラックスは 海面下2層の水温・塩分を 30日の時11¥]スケールで観測イif:!に

復元させる ~cwtonia l1 dampingの形で与えた。これは Haney[19711タイプの境界

条件に相当するoJ武応力は IIellermanλndHosenslein [19831の月平均データをt7・え

た。冬 -春-ぷ ・秋の原U必力分布を凶 1(こ~すc

-開境界
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モデルの南大洋f尚与説車総fネt糾!皮究には南極烏刷j極流(仏A川a紅rcti比CCircl‘Cωu川Imp仰olerCu山川11川1'1"附'(

れている。それを4ぷ長I現i見」するために，対応する西端と点端の一部を開境界とし，西から

流入し，東から流出する条件を課した。その流Iltは季節によらずー定とし，観測結

果をもとに 130Sv[Whit.worth ct al.， 1982]としたo同様の方法を川いて， Fujio and 

Imasato [1991]は太予洋の流速場の計ttに成功している。 一方，同じく開境界である

北太平洋の400N線上では 流速の傾圧成分は訴すが順圧成分は0とした。

-閉境界(陸岸)

粘必条件を与えた。

-海底

ジャワ海などの浅い領域では海底摩線応力が無視できない考えられるので，流速に比

例する摩僚応力を与・えた。摩擦係数は 5.0x 1O-4ms-1 0 この値は浅い湾のモデルで

通常用いられる値である [Chapmanand Brink， 1987] 0 

計nは以下の手}II買で行なった。

1.初期値として流速は0，温位・塩分は観測値を与える。

2. 20 x 2。の粗い水平静子のモデルで年予均の温位・盗分・風を用いて4年間計算する。

3.その計算から得られた場を初期値にして， 1/20xl/20の細かい水平格子のモデルで

年平均の温位 ・塩分 ・風を用いて2年間計算する。

4.以上のスピンアップの最終結果を初期値として 季節変化する混位・塩分・風をうえ

て統計的に定常な季節変動が得られるまで11年|聞社}i:した(図5)。

3章以降でなされる議論はこの季節変動させた 11年日の結果に基づく。

2.2. 粒子追跡

粒チ追跡は以下のような万法で行なった。 3次元の流速ベクトル uがうえられた時，純

子の位置ベクトルXは次の初期値問題を解いて得られる。
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dX 

dt 
U， (9) 

X=XOαt t = 0 . 、、.. ，，
 

nυ 1A
 

f

・・、

(9)式の積分は精度よく行う必要があるので， 4次のルンゲ・クッタ・スキームを用い，

時間間隔は 1時間で行った。 各時刻の流速はモデルで得られた時間変化する流速場を 1日

おきに保存し，その流速を時間的に線形補間して得た。各地点の流速は，各グリッドの流

速を空間的に線形補間して求めた。粒子が境界にぶつからないようにするために，境界に

近づいた時(側壁では水平グリッドの 1/4の距離，海面と海底では鉛直層厚の 1/4の距離)

r、 には，境界に直角な流速成分を 0とした。 1月から粒子追跡を開始する。粒子の初期配置

は，水平には各格子(1/20 x 1/2 0)の中央に i個ずつ，鉛直にはインドネシア多島海周辺

での表層，中層，捌習の海水交換に焦点を当てた第4章では35m深，300m深，1250m深

に，多鳥海の混合層の季節変動過程を扱う第5章では各層の中心に 1つずつ投入した。

2.3. 議論

「頑丈な診断モデルJはγの大きさによって大きく結果が変わる可能性があるので，適切

なγ項の大きさについて少し議論しておく必要があろう。Fujioaod Imasato [1991]とFujio

et al. [1992a]では，いくつかの対照実験を行なうことによって，この問題に関する重要な

知見を与えている。彼らの結果によれば，水温・塩分の観測結果に忠実な結果を得るため

には，大きなγの値が必要で、ある。特に，彼らは 100日の時間スケールのγの値を用いた時，

「頑丈な診断モデル」が良い結果(例えば，水温の観測値との差は0.1度，i府書ではそれ以

下)を与えることを示した。また，彼らは，この値の近くではモデルはγの値にはそれほど

敏感ではないことを示した。これらの研究をもとに， γを1/1νeαrとした。この値は基本的

に彼らの場合と同じであるが，若干小さい。理由は次の通りである。Sarmientoand Bryan 

[1982]によって提案された「頑丈な診断モデルJのγ項は，観測値と計算値の相違を軽減す

るためのものである。相違は，主にモデルが流れを再現できるほど十分な分解能を持たな

いことから生ずる。しかし，本モデルは彼らの2Ox 2。モデルより高分解能で，さらに季
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節変動も含んでいる。従って， γの値も彼らのものより小さくすべきであると思われる。同

様の取り扱いは高分解能の Semtneralld Chervin [1992]のモデルでも行なわれている。し

かしながら， γの値の選択に関して未だ一般的な法則はなく [Haineset al.， 1993]，得られ

た流速の信頼性については，次章で論ずるように観測結果と比較するしかない。

本モデルは太平洋とインド洋を含むかなり大きな領域を対象としているが，大西洋は合

まれておらず本質的には領域モデルである。インドネシア通過流がグローパルな熱塩循環

と深い関わり を持っていることを考えると，このことはモデルのインドネシア通過流の循

環を歪めている可能性がある。しかし，r頑丈な診断モテつレJでは，水品・塩分を観測イIf{に
近づけるために，全球スケールの熱塩循環の効果は間接的に表現されている。従って，領

域モデルであるという欠点はある程度緩和されていると与-えられる。

16 



3. モデルで得られた流速場

本章では数値モデルで得られた流速場の特徴を観測結果と比較し，信頼性を確かめつつ，

インドネシア多島海の流速場の季節変動について新たに得られた知見を中心に述べるc 本

研究では春・夏・秋・冬という用語は北半球での季節を指すことにする=

3.1. 全体的な流速場

まず，モデル領域全体の流速場に見られる季節変化の特徴をモデル結果の検証も兼ねて

簡単に記述する。各季節の流量の流線関数の分布を図6に示す。秋から冬にかけて，太平洋

( の熱帯には渦状の分布が見られる。これは，波長約1000km，周期30日の ιegekisWave" 

と呼ばれる西進する波によるものである [Legeckis，1979]0その発生機構は，この時期に強

いNECCとSECによるシアー不安定であると考えられている(例えば， Cox [1980])。北

太平洋の亜熱帯循環の西岸境界流である黒潮の流量は，冬に最大，秋に最小となるo これ

はI<awabe[1985]や Greatbatchand Golding [1989Jの結果とよく一致しているc(300N，

1300E)での流量の流線関数から黒潮の流量を見積もると 1年間で65Svから 50Sυまで変

化する。黒潮は冬には伊豆海嶺に捕捉されたように流れており， JII買圧的な構造が卓越して

いる。南太平洋の亜熱帯西岸境界流である東オーストラリア海流(EastAust日lianCurre川 i

EAC)の流量は冬に最大，夏に最小となり， (300S， 156 OE)の流量の流線関数から算出す

ると，冬は 28Sv，夏は 20Svで、ある。北インド洋の循環は，西岸境界流であるソマリー

海流が冬は南向き，夏は北向きであることから容易にわかるように，夏と冬でその向きは

反転する。南インド洋のアガラス海流は， Pearce and Gru川llingh[1982Jが示したように，

季節変動はそれほど大きくない。年平均の流量は 62Svで、あり， Grundlingh [1980Jの観測

結果に近い。

表層の流速場の再現性を見てみよう。図7は水深35mでの流速場であるcそこに見られ

る特徴はこれまでに得られている観測的知見と良い対応が認められる。例えば， 1年を通

して，太平洋には NEC，NECC， SECが見られる(詳細は後述}o180 oE線の断面での流

速分布を図 8に示す号またオーストラリアの西には，レーウィン海流が極向きに流れてお
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り， しかもその流れは春から廷にかけて強くなっているが，これは Smithct al. [1991]の

結果と 一致する 。 インド洋の熱帯海域では，冬に ~E(， (約 5 0N ) と SEC(約 lO OS ) の I~U を

赤道反流(約50S)が流れている。春と秋にはインド洋の赤道上に“WyrtkiJeV'と呼ばれる

東向きの流れが凡られる。これはインド洋のモンスーンの移行期に，インド洋の赤道上を

吹く点風によるものである [Wyrkti，1973]0 

次に，太平洋赤道海流の季節変化は，後述するインドネシア多品海の輸送過程の季節変

化と密接な関係があるので少し詳しく見てみる。 λ;、ド洋の赤道海流の流量は以下のように

各海流を定義して見積もった。

NEC: 上層 450mに存在する 180Nから 100Nの西向きの流れ。

NECC:上層450mに存必する 10oNから 30Nの点向きの流れ。

EUC: 上層 450mに存在する 30Nから 3oSの点向きの流れ。

SEC: 上層450mに存在する 60Nから 10oSの凶向きの流れ。

1800E断面でのそれぞれの流量の季節変化を図9に示す。結果は以下の通り。

NEC: 流量(阿向き)は 1Jjに最大となり(約28Sv)，5月に故小(約16Sv)となるo

NECC:流量(東向き)は 10月に最大(約27Sv)となり， 5月に故小(3Sv)となる。

EUC: 流量(束向き)は6月に最大(約 71Sv)となり， 1月に最小(約26Sv)となる。流

量が大きい時期には， EUCは海間近くにまで現れる。

SEC: 流量(西向き)は2刀に最大(約68Sυ)となり， 7月に最小(約29Sv)になるが，そ

の後増加して 9月ごろ第2ピーク(約48Sv)をいったんとった後，再び減少して

12月ごろ再び極小(35Sv)となるという半年強動のような変化をする。

以上のような季節変化は， Wyrtki [1974]が、観測で得られた力学高度から考察した赤

道海流系の季節変化と問機である。また，太平洋の赤道海流を対象とした Philanderct al. 

[1987]の予報モデルの結果とほぼ同じである。

以上に示した表層の流れに比べ深層の流れの季節変化はかなり小さい。 l例として 1250

m 深での8月の流速分布を図 10に示す。このような深さでの流速は，グローパルな熱塩循

環によって決定されている部分が大きいので[Kawasc，1987; Semtncr and Chervin， 1992]， 
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信頼性はその熱塩循環の再現性に関わっているが，本研究で得られた熱塩循環のパターン

(図11)は過去の多くの研究結果(Reidand Mantyla， 1978; Wunsch et al.， 1993; Fujio and 

Imasato， 1991; Sarmiento and Cherivin， 1992]に示された結果とよく一致している。さら

に図10は，太平洋の赤道付近の・溺曹に(渦のためはっきりしない部分もあるが)強い西向き

の流れの存在を示している。このような赤道に沿った深層での強い西向流は図8にも見ら

れる。最近の 1590E線でのLeetmaand Spain [1981]やFiring[1987， 1989]らの測流結果

(図 12)は，赤道の躍層下を鉛直方向に東西に向きを変えながら流れる "equatoria.ldeep jet 

"[Luyten a.nd Swallow， 1976]の一部として同様の西向流が約1000mから 1500m深に存在

することを明瞭に示した。この赤道沿いの;知音での西向流が西岸に衝突した後分岐して， 一

部は北に向かい， 一部は南に向かつてパンダ海に入る。図 13はミンダナオ海流(Mindanao

Current， MC)の流量の季節変化を示す。MCはインドネシア通過流の供給源ではないかと

考えられており [Wyrtki，1961; Gordon， 1986; Fine， 1985]，それ故インドネシア通過流を考

える上で重要である。 80Nでの MCの平均流量は約 255vであり，過去の測流結果に基づ

く報告値[Wyrtki，1961; Nita叫 1972;Toole et al.， 1990; Lukas et al.， 1991]と良く似てい

る。また，秋に最大で夏に最小となる季節変動をしており，これはミンダナオ烏のダーバ

オとパラオ群島のマラカル問の海面水位差から求めた Lukas[1988]の結果と一致している。

以上のように，計算結果と観測結果との対応は良好であり，モデルの流速場は太平洋と

インド洋の流速場の季節変化をよく再現していると言える。従って，両太平洋と接しそれ

らの流速場と深く関わるインドネシア通過流の再現性も良いと考えられる。以下に，イン

ドネシア多鳥海の流速場の特徴を詳しく示すことにする。

3.2. インドネシア通過流の流量

園14に8.50S断面(図3の点線)を通過するインドネシア通過流の流量の年変化を示す。

流量の年平均値は太平洋からインド洋向きに約205υである。この値は過去の OGCMで得

られた値(表1)に近い。例えば， Semtner and Chervin [1992]は 175vを得ている。また，

この値は，スペルドラップ・モデルに基づく「島定理J(付録B)から求めたGodfrey[1989] 
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の偵にも近い。本研究でmいたモデルは，これらの研究よりも多数の島をよく再現してい
るにもかかわらず，流誌の伯に差が見られない。この・jJ実を踏まえると，インドネシア多

鳥海の小さな山は，インドネシア通過流の全流祉にはほとんど彩轡を与えていないと判断

できる。それ故，インドネシア通過流の流量は大洋スケールの駆動力を重視した Godfrcy

[1989]の f烏定昭Jによって，その骨絡dlS分が決定されていると考えられるo

l市で述べたように，インドネシア通過流の流訟を考える上で，その鉛直分布は重要で

ある。 表2は各層の単位深さ当たりの流量と全流泣を示している。各層の単位深さ当た

りの流量を見ると，表層で段も大きく， "1層で械小となり，それ以深では次第に流量が附
加し， 11層自で表層での他より小さいものの極大他をとるo このような流ほの分布からイ

ンドネシア通過流は以下の3層に区分することができる。

・表層:流量の最大値を合む 1層白から 5層uまで。

・中層:流日の極小を合む 6層目から 10層日まで。Wyrtki[1961]はこの深さにイン

ド洋からインドネシア多島海に広がる O2披小府が存在することを示している。また，
太平洋側では，北太平洋中層水が熱情に達している深さに相当する(付録A)。

・深層:流屯の2次的極大を含む 11層日以深。 1知音上部は太平洋では南極中層水が亦

道に達している深さに相当している(付録的。

これまで， Wyrtki [1987]や Murrayand Arief [1988]らの観測的研究から，インドネシ

ア通過流のコアーは表層 300m以浅にあり，深くなるにつれて流速が急激に小さくなるた

め，深層の流誌は無視されてきた。本研究の結果は，流速に対応する単位深さ当たりの流

廷は同様に深さとともに急激にj砂はしているが， ] I層目だけでも全流屯の約 1/4に相当

する 5.3Svの流iEが存在するように，深jF1の流量は無視できないことを示している。これ

は深層の流速は小さいものの層厚がお回のそれより l桁以上大きいために，流量としては

大きくなるからである。

このような事実は，最近の深層にまで達する精力的な観測の展開によ って報告されるよ

うになった。例えば， Cresswell et al. [1993]はインド洋への重要な出口であるチモール海

峡での観測から，そこを通過する全流w:の 50%は350m 以深に存在することを示した。ま

た Ficuxet a1. [1994]のジャワ島 ・オーストラ リア問の観測結果(図15)は，地衡流計算で
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はあるが， 1000m 深あたりに流量の極大が存在することを示している=従って，今後史に

詳しく調査する必要はあるが， ?:菜層の流泣は大きく，無視できない可能性がきわめて高い

と言える。また，このように考えると， 1章で述べた OGCMと他の方法によるインドネシ

ア通過流の相迭を合理的に説明できるo すなわち，前者は深層の流量を含んでいて大きい

が，後者はそれを考慮してしていないために小さい。実際， OGCi¥Iの流量が大き過ぎると

いうきっかけを与えた KindJeet al. [1989]の躍階以浅を対象とした有効霊ノJモデルの結果

は本研究で得た表層の全流むの 9.525vとほぼ同じである。従って，彼らのモデルの流量が

小さいのは，小さな島を再現したことによる摩擦の効果によるものではなく， 深層の流託

を無視したためであるs

深jgに流量の極大が存在する原因としては， Broccker et aJ. [1986]がモルッカ海峡とパン

ダ海の間のシル上で0.2"， 0.25 mclの強い南流を観測している事実を考えると， JEBAR 

の加速効果による可能性が強い=このような JEBARによって本研究での流立がGodfrcy

[1989]の「島定理」による他(165v)より大きくなっていると思われるが，詳し くは今後の

研究を待たなければならないa

本研究で得られたインドネシア通過流の流量の季節変動は土3S'vである(図 14)0流iltが

最大になるのは北半球の春から夏にかけてであり，敢小になるのは北半球の冬である。こ

のような季節変動の詳細は次節で述べる=

3.3. インドネシア多島海域の流速場の季節変動

インドネシア通過流の鉛直構造は表層，中層，i約百に分けられる。そこで各層を代表す

る35m， 300rn， 1250m 深の流速場の季節変化について説明する。

3.3.1. 表層

図16は35m 深の流速場の季節変化を示す=この深さの流述坊の特徴は，全域で季節安

動が極めて大きいことであるo アジア ・モンスーンの風向の変化([2(J4)に応じて，インド

ネシア多鳥海のほとんどの場所でi志向が季節によって逆転している=例えば，冬には泊iJ孔
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風モンスーンに対応してジャワ海，フロレス海，パンダ海では流れは点向きであるが，反

には東風モンスーンに呼応して西向きとなる。[uJ級にニューギニ77LI1を*に流れるニュー

ギニア沿岸流 (NewGuinca Coastal Currcnl， NGCC)は冬には南米);irljに流れるが((135

。E，10 08)で約0.3ms-')，互には北西)jjllJに流れる((135 oE， 10 08)で約 0.2ms-')。ぷ

のNGCCはニューギニアの北でハルマヘラ渦と相互作用して反転し点に向かうが，その

際， 一部はハルマヘラ海を南下してインドネシア多鳥海に入る。南シナ海の流れも風の向

きに従う。すなわち，冬には南向きで，哀には北ド1]きである。従って，インドネシア多島

海域の表層の流れはローカルな風の応力場に強く影響されている。

しかしながら，マカ ッサル海峡を通過する流れはローカルな風向きとは逆センスである。

例えば，夏には風は北向きであるが， 1年のr-Ilで最も南向きの流れが強い(約 0.5ms-1)。

これは，マカッサル海峡の流れがローカルなモンスーンに支配されていないことを意味す

る。周りに目を広げると，マカッサル海峡の流れの季節変動は西太平洋の赤道海流の季節

変動と連動していることが見てとれる。春から以にかけて， MCとマカッサル海峡の流れ

は連続しており，正の相関か清い。しかも，ジャワ烏の南岸で強い湧井が発生するため(凶

17)海面高度が下がり，太平洋・インド洋|聞の!五)J差が増加する IWyrlki，198710これは，

マカッサル海峡を南下する流量を増大させるよう作用する。しかし，秋には NECC，冬に

は西向きのNGCCの強化に伴って，MCはそれらの海流とリ ンク して流れるようになる。

従って，マカッサル海峡を南下する流量は減少する。このような赤道海流とのリンクの重要

さは他の場所にも見られる。 例えば，ハルマヘラ烏のまわりの流れの季節変動は， NGCC 

の季節変化と強く結びついている。

3.3.2. 中層

図18は， 300 m 深の流速場の季節変化を示している。この深さでのインドネシア周辺

の総観的な流れ場の季節変動については観測が無く，またモデルによる報告もない。従っ

て，本研究が初めて示すものである。中居'を代表するこの深さでの故も顕著な季節変化は，

西太平洋の EUCの変動である。 EUCの流也-は春から夏にかけて最大になり，冬に最小に

なる(図9)。これは，凶・太平洋赤道の躍層の強さの季節変化によるものである。この EUC
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の季節変化に伴って，インドネシア多島海の中層の流れは変化するo すなわち， EUCが弱

い冬には， EUCとMC聞のリンクは弱く，ニューギニア沿岸潜流(NewGuinea Coastal 

Undercurrent， NGCUC)がEUCの王たる供給源となっている。このことに関連して， MC 

はEUCに流れ込むかわりにマカッサル海峡を南下する流れを供給する。従って，冬には

MCからマカッサル海峡に流れ込むことのない表層の流れと様相が大きく異なる。春から夏

になるにつれて， EUCが強くなると MCはEUCと強く結びつくようになる。MCの西側

の分枝がセレベス海に流れ込むように見えるがそのほとんどがセレベス海で反時計四りに

循環した後，太平洋に戻る。この抗態はEUCが弱まり始める秋まで続く。一方， NGCUC 

は観測結果と同様一年中西向きであり [1川dstromet a1.， 1987]，赤道i替流に流れ込む。

パンダ海に代表されるインドネシア多鳥海東部の流速は西部のマカッサル海峡の流速よ

り小さい (10-2ms-l のオーダー)。また，込み入った地形と風応力のカールのために，イ

ンドネシア多鳥海西部よりもネ綜佐な流れになっている。しかし詳しく見ると， EUCの強い

春から夏には，フロレス海からパンダ海の西岸を通り，ハルマヘラ海を抜け， EUCにつな

がる流れが存在する。また，パンダ海には時計四りの循環が見られる。すなわち，インド

ネシア多島海東部の水が太平洋に流出している。逆にEUCの弱い秋から冬には， NGCUC 

の一部がハルマヘラ海を通ってインドネシア多鳥海に流入する。この流れはハルマヘラ海

の周りを時計四りに循環する。しかし，流れはセラム島にブロックされ，パンダ海にはほ

とんど影響を及ぼさない。パンダ海の内部領域は他の領域に比べ西太平洋の変動から独立

しているようである。むしろ春から夏(秋から冬)の時計四り(反時計四り)の循環はロー

カルな風の渦度によって決まっている。フロレス海はパンダ海の西岸の流れと連動してお

り，パンダ海の西岸の流れが北向きの時は東向き，南向きの時は西向きに流れる。

3.3.3. 深層

深層のインドネシア多鳥海内には表層や中層に見られた顕著な季節変動は存在しない。

図19は1250m深の流速場を示す。 3.2節で示したように 流速は表層に比べてかなり小

さい。いくつかの興味ある現象が見られるが，中でも赤道周辺における最も顕著な特徴は，

西太平洋を西に進む流れ((135oE， 0 OS)で約0.09ms-1)の一部が，パンダ海を南下する
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流れとなり ((125oE，O OS)で0.02ms-1)，インド洋に至っていることである。深層には南

極中層水(AntarcticInterrnediate Water)起源の水が存在しており，本研究で示された過程

で南太平洋高緯度の南極中層水がインド洋に流れ込むことが十分考えられる。一方，西太

平洋赤道を西に進む流れの残りは北太平洋の西岸を北上する。これは観測によって最近指

摘され始めており [MindanaoUndercurrent; Lukas et al.， 1991]，興味、深い。

3.4. 
吾さ::;.~会
員務員同

以上のようにモデルで得られた流速場は，太平洋・インド洋・インドネシア多島海の季節

変化をよく再現している。しかしながら，改善すべきいくつかの間題点も見られる。まず

第一に，ロンボク海峡の通過流量に関するモデルと観測結果 [MurrayandArief， 1988]の

不一致があげられる。図20に示されるように，モデルの流量は観測値の3'"'-'4倍である。同

じような欠陥は過去の全てのモデル(例えばl<indleet al， 1989)にも見られる。 Murrayet

al. [1989]は， Kindle et al. [1989]のモデルの0.5Ox 0.7。の分解能ではロンボク海峡(実際

の幅は約30km)を表現できないので，海峡の幅を開けすぎたことによりこの欠陥が生ず

ると述べている。本研究の分解能は 1/2Ox 1/2 0であり，同じような問題が生じている。

しかし，両者の季節変動のパターンは極めてよく似ている(例えば，流量の最大値は夏に

最大になる)。従って，季節変動を起こすメカニズムは再現できていると考えられる。ロン

ボク通過流量の過大評価が太平洋からインド洋への輸送過程に及ぼす景匁聖については4章

で詳しく検討する。

次に， equatorial deep jetの構造や Tuchiya[1975]によって示された東向きの North

Equatorial Subsurface CountcurrentとSouthEquatorial Subsurface Countcurrentが明瞭

ではないという問題がある。このことが本研究で見積もられた EUCの流量を少し大きく

している。これは，複雑な赤道海流系を分解するためには本研究の分解能ではまだ不十分

であることと，水温と塩分場の計算に用いた Levitus[1982Jのデータは4Ox 4 0のスムー

ジングをかけていることによると思われる。

また，冬のマカッサル海峡表層の流れはモデルでは北向きであるが， Wyrtki [1961Jの結
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果では弱いながらも南向きである 3 モデルのマカッサル海峡の流れが冬に北向きになる

理由の一つは恐らくジャワ海の東向きの流れが強すぎるためであろう。モデルのマカッサ

ル海峡の流れが北向きになるのは 50m 以浅であり それはジャワ海の深さに対応してい

る。冬のジャワ海の流訟を見ると(図21)，1月に4.92Sυで、あって"Wyrlki (1961)の推定

値の約4.5Svと大差はないc しかし，ジャワ海は浅くて狭いので，流速にすると差は大き

くなる。それ故，強化されたジャワ海の東向きの流れが北に分岐し，かつ，この時期のセ

レベス海の西向きの流れも弱いために(図21)，マカッサル海峡表庖に北向きの流れが形成

されたと考えられる。

本研究では浅い海域での研究結果[例えば， Cbapman and Brink， 1987)を基に，底摩燦

戸、 を与えている。しかし，それにもかかわらず，ジ‘ヤワ海で現実よりも強い流れが生じるとい

うことは，まだその効果が不十分であることを意味しているa従って，ジャワ海のような

浅い海での海底地形と潮汐の非線型相互作用の効果(¥Vyrtki，1961; Halayama et al.， 1996) 

を考慮する必要があろう。この問題でのさらなる研究は通過流におけるプロセスを理解す

るのに必要だと考えられる 3

しかし以上の様な問題点はあるにしろ，本研究結果は全般的には観測結果の特徴を良く

再現していると言えるので，次章で試みるインドネシア通過流による輸送過程の解析は可

能である。

~5 



4. インドネシア多島海付近の粒子のラグランジ、ュ運動

季節的に変化するインドネシア通過流の起源・通過経路を明らかにするために，インド

ネシア多鳥海域での粒子の動きを調べるo3章で述べたように インドネシア通過流の季

節変動は肉太平洋赤道海流の季節変化と深く関係しているので，特にその結び付きに注目

して考察を加える。また，前述したように，インドネシア通過流は鉛直に3層構造をして

いるので，表層，中層， (，弱音を代表する 35m，300m， 1250m深に粒チを投入して各層の

輸送過粍の特徴を明らかにする。

4.1. 表層

図22は初期に 35m 深に投入した粒子群の分布の時間変化を示している。赤，緑，黄，

青色の各純子はそれぞれ初期に北太平洋，南太平洋，インドネシア多島海，インド洋に存

在した粒子を表しており，ここではそれぞれNP粒子， SP粒チ， IN粒チ， 10粒子と呼ぶ

ことにする。図23Aは1月から3月までの，図23Bは7月から 9月までの粒子の軌跡を示

している。

まず，赤道近くの粒子運動について述べる。赤道近くのNP粒チ(赤色)は，冬に南東向

きのNGCCによって南太平洋に流入する。春になり， SP水であるSECの水(緑色)が西

に進入するようになると，南東向きのNGCCと北西rfJJきのSECが1400E近くで衝突し，

r" NPとSPの純子は混ざりながら北太平洋に押し出されるように北上する(図22B，C)。北
太平洋に人ったこれらの粒子は，この時期の北半球での束風によるエクマン流によって海

面近くまで湧井し，さらに北に運ばれる。 NPとSPの粒子は，その途中でハルマヘラ渦や

ミンダナオ渦の影響を受けてさらによく混合する (図22D，E，1ヘG)。北上した粒子の一部は，

NECとMCに取り込まれる。赤道近くの粒子に見られる強い混合(赤と緑の粒子のかなり

一様な混住)は，水温・塩分場が西太平洋赤道の表層では水苧的に比較的均一であること

と良く対応している [Webband King， 1989]0 

SECの粒子のうち 1400Eで北上しなかった粒子は，誌にはNGCCが完全に西向きに

なるため，さらに阿に進む。その粒子の多くはニューギニアの阿端で反転し，ハルマヘラ
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渦を作りつつNECCに流入する。しかし， 一部はハルマヘラ海を経て南下し， NP粒子と

混合しつつ，インドネシア多鳥海東部のパンダ海に流入する(図22D，E)。このようなハル

マヘラ海やモルッカ海からパンダ海を南下してインド洋に達するインドネシア通過流の流

路を以後“東方ルート"と呼ぶことにする。この“東方ルート"に沿ったインドネシア通過

流による輸送過程の特徴は，図22からわかるように， NP' SP水のかなりの部分が，イン

ド洋に抜ける前に，秋にハルマヘラ海の流れが北向き変わるため，逆にパンダ海から太平

洋に粒子が出て行くようになる(すなわち，太平洋に戻る)。結局1年を通してみると， NP 

とSPの粒子は少ししかインドネシア多島海東部に残らない(図22G)。笑際， 1年後にパ

ンダ海に存在する赤のNP粒子は 31個，緑のSP粒子は46個である。また，インド洋に

は緑のSP粒子が1個だけしか入っていない。

次に，約 130Nに位置する NEC起源の粒子運動について述べる。西向きのNEC中の

NP粒子は，フィリピン東岸で分岐し，黒潮によって北上するものとMCによって南下する

ものとに別れる。 MCに分岐した粒子の一部は，春までにはセレベス海に入る(図22B，C)。

これらのNP粒子は，夏の短い期間にマカッサル海峡・ロンボク海峡を通過し，インド洋

に到達する(図22D，E)。以後，このようなセレベス海・マカッサル海峡・ロンポク海峡を通

り，インド洋に達するインドネシア通過流の流路を“西方ルート"と呼ぶことにする。“西方

ルート"の 1つの大きな特徴は，マカッサル海峡の流れが比較的速いために(約0.5ms-1)， 

通過時間は数ヶ月であり，“東方ルーいよりずっと短いことである。この短い通過時間の

(' おかげで，秋にマカッサル海峡の流れが逆転して北向きになる前に，多くのNP粒子がイン

ド洋に抜ける。この点が“東方ルート"と大きく異なる点である。実際， 253個の赤のNP

粒子がインド洋に入っており，“東方ルート"によるインド洋への輸送量よりはるかに多い。

このような“西方ル}ト"に沿ったNP粒子の効果的な輸送は，夏の終わりまでである。こ

れは， NP粒子の供給源である MCが， 3.3.1.節で述べたように，秋にはNECCと(図22)

冬にはNGCCと(図22)リンクするために， MCからの粒子の供給がほとんど途絶えるた

めである。以上に述べられたNP粒子の季節的挙動は， MCに投入された漂流プイのそれ

(Wooding et al.， 1990:図24)をよく説明している。 5月から 10月までは“西方ルート"を

流れるブイが観測されているが， 11月から 4月までは観測されていなしヨ。これは粒子の動
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きから明らかになように，北太平洋水が“西方ルート"を通過する季節が春と夏だけである

ことに起因する。

冬にロンボク海峡を通過する粒子は，夏の NP粒子ではなくジャワ海の粒子である(黄

色)。このように季節によってロンボク海峡を通過する粒子の起源が異なるので，ロンボク

海峡を経由するインド洋への輸送は，流量だけではなく海水特性も季節によって異なるこ

とが示唆される。実際，観測によれば，ロンボク海峡の表層の塩分は降水や蒸発の季節変化

だけでは説明できない大きな季節変化をすることが報告されている (Wyrtki，1961，図25)。

またGentilli[1972]はオーストラリア西岸では季節変動のために暖水分布が不連続になる

可能性を指摘している。なお，表層の塩分の季節変化の機構に関しては5章で詳しく議論

する。

図22Hは2年後の粒子の分布である。“西方ルート"には2年後でも NP粒子しか入って

こない。それとは対照的に，“東方ルート"には異なった海水特性を持つ様々な起源の粒子

が入って来ている。実際， 2年後のパンタ・海には，赤の NP粒子は24個，緑の SP粒子は

69個，青のIO粒子は32個存在している。さらに，これらの粒子はパンダ海で渦のような

循環(図23)や流れの季節変動のためによく混合される。 Fieldand Gordon [1992]は水塊

分析によって，“西方ルーい上の海水特性はほとんど北太平起源であるが，“東方ルーい

上の海水の起源ははっきりしないと報告している。本研究の粒子追跡の結果は，“西方ルー

ト"の表層を通る海水の起源は北太平洋であることを明瞭に示すと同時に， u東方ルート n

('， の起源が不明確である理由は，様々な起源の粒子が流入しかっ混合しているためであると

いうことを明らかにしたと言えよう。

4.2. 中層

図26は初期に300m深に投入した粒子群の分布の時間変化である。図27Afは1月から

3月までの，図27Bは7月から 9月までの粒子の軌跡を示している。一見して，“西方ルー

いへのMCの水の供給は表層と異なり冬に生ずることがわかる。これは3章で述べたよ

うに， MCとマカッサル海峡の流れのリンクがこの季節に強いからである。 EUCが春から
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強まるにつれて :¥1C中の :.;p粒子は次第にErcのプiに流れるようになり，そのため夏に

はマカッサル海峡に流れ込まなくなる=この状況は秋まで続く s従って， .¥1Cの粒子が・西

方ルート叫に流れ込む期間は表層に比べて短く，マカッサルj輩出来を流れる :¥P粒子はパッチ

状になる(図26Bのマカッサル海峡の赤の粒子)コ注同すべきは， d西方ルートロにXP粒子

の供給がない時には，スル海の粒子(黄色)がマカッサル海峡を南下することである=すな

わち，インドネシア通過流の主たる経路である日西方ルート"の中層では，汗P粒子とスル

海の粒子が不述統的に流れるc通過する海水の起源が大きく異なるというこの事実は，通

過する海水特性が大きく変化することを意味している。従って，本研究結果はインド洋へ

の熱・物質輸送の理解とその量的評価に対してきわめて丞妥な知見を明らかにしたと言え

る。図18に示されたオイラ一流速場にはマカッサル海峡の中肘に大きな季節変化は認めら

れないことから，このような事実は粒子追跡を行うことによって初めて明らかにしえたも

のであるc

300m 深の流速は35m深の流速よりも遅いため，・・西万ルート・3中層の通過時間は表層に

比べて長いが， 1年後には相当数のXP粒子(18個)がインド洋に流入する(図26)0Bingham 

and Lukas [199-1]は北太平洋中層水がミンダナオ沖からマカッサル海峡にまで流入してい

る観測結果を示している。また，この深さでの日四万ルート刊の塩分の観測値は空間的に値

がパラついていることが報告されている竹内叫ki，1961]0これらの現象は，ここで示した

j"¥ッチ状の本の輸送を考えれば，合理的かつ容易に説明できる。

fへ また， ~lC と EUC のつながりを直接示す観測的証拠はまだないが， Tuchiya el al. [l9S9] 

はEUCの北部には北半球起源の水が存在することを指摘しており，このことも本研究結

果の信頼性を高めるものである。

図260は2年後の粒子の分布を示している 2 上述したプロセスによって l年目にインド

洋に流入したi¥P粧子は2年目には，約 10os付近をさらに丙に進む。この時，インドモ

ンスーンによる強い季節変動の影響を受けて，東ILYに分散しながら進んでいく::;1年目と

2年目で亦の牧子の動きが少し違うのは，赤の粧チの初期位位がl年目と 2年目で違うた

めであるo2-''j:日にマカッサル海峡を通過した ¥P粒rの引s(:W fl~.11) は，ロンボク海峡を

辿らずにフロレス海を京に進む。これは， Ffield alld Gordol1 [1992]が水塊分析から指摘し
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たC:backdoor pathway" (北太平洋水が遠回りして背後の西からパンタゅ海に入ってくる経路)

を直接的に裏付けているコ

緑のSP粒子は，この深さではインドネシア多島海には入らず(図26)，主にEUCに海水

を供給している。この結果は， Lindstrom et al. [1987]が塩分場の観測結果から間接的に

示したTsuchiya[1968]の仮説，すなわち iEUCの高塩分水の起源はNGCUCであるJこ

とを直接的に証拠づけるものである。インドネシア多島海の中層には南太平洋水は全く入っ

てこないということは， Lindstrom et al. [1987Jのデータ解析によっても不明であったこ

とであり，本研究が初めて明らかにしたことであるc さらに， EUCが強い春から夏にかけ

てはパンダ海からEUCに水が流出する(黄色の粒子)という新たな事実も明らかとなった。

r これらの成果は，今後のインドネシア通過流に関する研究の展開に大きな意義があろう。

4.3. 深層

図28は，初期に 1250m 深に投入した粧子群の水平分布の時間変化を示しているc ま

た， 1年間の粒子の軌跡を図 29に示す。赤道j刻曹の西向流によって太平洋の粒子がインド

ネシア多島海東部に流入している様子が明瞭であり，それは NPとSPの両粒子で構成さ

れている。 2年後(図28B)には47個のNP粒子(赤色)と 15個のSP粒子(緑色)が多島海

に存在している。 2年後の分布から判断すると，深層での“東方ルート"の通過時間は数年

である。これらの結果は，インドネシア多島海の海水の起源は両太平洋水であることを示

('， しており，水塊分析の結果と一致する。例えば， Van Vennecorn [1988]はシリカをトレー

サーとして用い，本研究と非常に近い結果を示しているa一方，表層 ・中層ではインド洋

への輸送に重要であった u西方ルート"は 1000171よりも浅いため劇習では存在しない。

4.4. インド洋に流入した多島海粒子の振る舞い

インドネシア多鳥海を通って太平洋からインド洋に入った粒子は，表層では 2年間でイ

ンド洋の西岸まで到達する。この節では，表層で多島海からインド洋に流入した粒子の広

がりについて説明を加えるc これはインドネシア通過流がインド洋の海洋-気候現象に及
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ぽす影響を理解するのに役立つ。

図30に，インドネシア多鳥海からインド洋に入った粒子の分布を示す=インド洋に入っ

た粒子は 100S付近の SECによって西に流されるだけでなく，エクマン流によって南にも

流され約30oS近くの中緯度まで達した後，粒子はそこで沈降している。また，オースト

ラリアの西岸をレーウィン海流により南下している粒子も見られるa

このようなインド洋の熱帯の粒子の南下の動きを詳しく見るために，初期に 800E線の

200Nから 20oSにかけて投入した粒子の 1年間の軌跡を示したものが図31であるc南

半球の粒子には距離にして 200S近く南下しているものも見られる。このような顕著な南

下は夏に起こり，それはインド洋に投入した漂流ブイの軌跡 [Molinariet al.， 1990]にも見

f" られる。

この南下の概念図を図32に示す。冬には，インド亜大陸から海へ南向きのモンスーンが

吹く。この時のエクマン流は北向きとなる(図32A)。夏には反対に海から大陸へ北向きの

モンスーンが吹き，この時のエクマン流は南向きとなる(図32B)。春と秋には，モンスー

ンの移行期に当たり，赤道上では西風により東向きの強流(“WyrtkiJet')， 3.1節参照)が発

生する (Fig.32C)0以上のような流動場の季節変動に伴って，春から夏にかけて，まず東

へ，次に南へという顕著な粒子の動きが見られるのであるーまた，この南流によって一部

の粒子は，オーストラリア大陸東岸を一年中南に流れるレーウィン海流に入り，オースト

ラリア大陸の南西端まで移動する。

fヘ 約 10oS '" 30 oSでは風は年中西向きである。従って，エクマン流は南向きである。 10

。S以北では冬にはエクマン流は北向きとなるので，約 10oSでは流れは発散し，湧昇が

起こる(図 32)。この 10oS付近は，多島海からインド洋に入った水の通り道である SEC

の流れるところなので，インドネシア通過流によってインド洋へ運ばれた太平洋起源の海

水は冬に湧昇によって海面まで持ち上げ.られ，次の夏にエクマン流によって効果的に南に

輸送される。南の 40oS付近は 1年中西風なのでエクマン流は北向きである。従って 20

oSから 300Sでは流れは収束し沈降が生ずる。特:に又には南下する水が多くなるので沈降

量は大きくなる。

従って，以上のようなエクマン流によって熱帯から中緯度への効果的な輸送が夏に発生
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することになる。実際，インド洋で、は夏に大量の熱が南へ運ばれていると指摘されている

[Hsiung et al.， 198i]。また， HasLel 町 athand Greishar [199:3]の研究によれば，このときの

海洋による熱輸送は，大気と同等の熱量を大気による熱輸送とは逆向きに運んでいる。ま

たエクマン流が収束するインド洋の中緯度では熱が蓄積されるので海洋から大気への熱フ

ラックスは夏に大きくなる [Hasternrathand Greischiar， 1993]0これらの事実から，本節

で示唆されたインドネシア通過流水の影響を色濃く受けたインド洋熱帯からの顕著な南下

流は，大気も含めたインド洋の気候システムに重要な役割を果たしていると考えられるc

その一部はレーウィン海流によってなされるが，高緯度への熱輸送は l章で述べたように

レーウィン海流自体が形成されるのにも必要である。

4.5. -主主圭乙〉百手誕百聞

「頑丈な診断モデルjとオイラー・ラグランジ‘ュ法を用いた本研究により，太平洋とイ

ンド洋の輸送過程をかなり明らかにすることができたが，モデルの分解能に由来する問題

について才食討-する必要カfあろう。

その第 lは，モデルにおけるロンボク通過流量は観測結果 [Murrayand Arief， 1988]の

3"， 4倍となっており，そのことが多島海での輸送過程にどのような影響を与えるのかを検

討しておく必要がある。この通過流量の増大は，モデルにおけるロンボク海峡の拡幅(笑際

のロンボク海峡の幅は20'" 30kmであるのに対して，モデルでは約200km)によるものと

わ 思われるが，熱帯西太平洋では経年変動，特に ENSOの影響が大きいため[例えばいkas，

1988; Qiu and Joyce， 1992]，気候値を使ったモデルと 1度の観測とでは異なった状況下で

の流量を見ている可能性も否めない(観測は 1985""' 1986年の単年度のものである)。原因

はともかくとして，もし，ロンボク海峡の幅が狭く，それ故，流量がもっと少ない場合，輸

送過程は以下のような影響を受けると考えられる。多島海全体の通過流量は大洋スケール

の現象で決まっているので，ロンボク海峡のl陥が狭まり通過流量が減少したとしても，イ

ンドネシア通過流全体の流量はあまり変化しないと考えられる。従って，チモール海やサ

ブ海を通過する流量は本研究の結果よりも増えるであろう。すなわち， 日西方ルート η を通



過してインド洋に入る水は，ロンボク海峡を迂回して，フロレス海，パンタ1毎を通って，チ

モール海やサブ海からインド洋に入る，いわゆる backdool' path¥¥・ay[Ffield and GOrclOIl: 

1992Jを通る流髭が増加すると恩われるoField and Gordon [1992Jの解析結果で、はパンダ海

には北太平洋起j原の水が比較的多く存在しているが，それはこのことによる可能型が考え

られるo 向械にモデルではサプ海を広げ過ぎているため，サプ海の通過流去を過大評価し，

チモール・海の通過流去を過小評価している可能性がある。最近の観測によれば [Cresswcll

et al.， 1993J，チモール海峡の流量は約 7Svであるが，モデルでは 1Sv程度で、あり，チモー

ル海に隣接するサブ海の通過流量は約 7Svである(凶 33)。これらのことを考え合わせる

と，インド洋への主要な出口はチモール海だと思われる。

rへ また，スル海とセレベス海を結ぶ海峡もモデルでは拡大されている。そのために，この

海峡の通過流iLj;を過大に見積もっているとしたら，マカッサル海峡のidtれに影響を与えて

いるであろう。 凶21には他の海峡の流量とともにスル海を通る流Eを示した=スル海の流

52の季節変動の振幅は約 2Svである 3 スル海の流i止に|渇しては観測データが全くないので，

モデルの流去が過大評価になっているかどうか現時点で判断できない2 しかし，セレベス

海やジャワ海の流泣に比べて値が小さいことから，たとえ過大評価であっても，それほど

大きな影響は与.えないと考えられる。

表fr.!1の輸送過桂は35m深に投入した粒子の運動を解析することから調べたc しかし， 3.4.

節で述べたように， 3.5 m 深というのはマカッサル海峡の冬の流れが北向きになる深さであ

るので，特別な深さである可能性がある。それ故，ぷ!??の他の深さに粧子を投入して，こ

れまでにポした表尼，の輸送過程がどれくらい正しいかを硲かめる必要がある=図3-1:は:3:"5

m， 75 m， 125 m深に投入した粒子の 1:年後の分布を比較したものであるc この図から他

の深さでも 35m.深で見られたのと同様な特徴が見られるo これは，マカッサル海峡の冬

の北向きの流れはそれほど強くないためである=結局 :35 m 深に投入した粒子運動によっ

て表回の輸送過程の理解が可能であることを示している=

中川の輸送にも若下の問題が見られる=観測ではインド洋からパンダ海に酸素認小情が

広がっている[¥Vyrtki.196110 しかし，本研究の松子追跡の結果ではそれに対応するよう

なインド作からパンダ海への粒子の移動は兄られないョこの点に関して ¥¥'yrtki[19611は，
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酸素極小宮のパンダ海への進入は混合過程よるものだと述べている そうだとすると，不

研究では粒子運動に乱流速度が考慮されていない(要するにランダム迩動が含まれていな

い)ので，不一致は当然の結果であると言えるo粒子運動にランダムな運動を含めること

は，海水の混合や変形を考える上で重要であるので，それを引き起こす原因もあわせて今

後研究する必要があろうs

(""""'.. 
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5. インドネシア多島海の混合層の塩分の季節変化

5.1. 手法

インドネシア多島海における混合層のバランスの季節変動過程を調べるために，モデル

領域を図35に示される 13個の海域に分割jした。分割に当たっては¥Vyrtki(1961Jのレポー

トを参考にした。彼はインドネシア多島海の混合屈の塩分の季節変動は，これらの海域で

それぞ、れ違った特徴を持つことを示している。解析にあたっては，これまでの観測的研究

[¥Vyrtki， 1961]によれば，多鳥海の混合庖の深さは.507η前後であるので，ここでは混合府

は海面下50nl， までとしたcそして，前章までに述べた流速場，塩分場の結果を用いて混合

1Oバランスを調べた。

2章で述べたようにに， .jO 1'nより浅い宿では :30日の時間スケールで温度と塩分を観測

値に近づけている。そのため50m深までのモデルの温度 ・塩分は観測値とほぼ同じである

とみなしてよい。 しかしながら，わずかな差はイヂ伝し， それが Halley[1971Jタイプの境

界条件を用いているノドモデルでの大気・海洋間の熱.?炎水フラックスを与えている(図36)0

このようにして求めた熱・制くブラックスは基本的には Oberhubcr[1988Jのデータ(図3i)

と同じであるが，若干の追いは見られるaその点については 5.3.1.節で詳しく議論するむ

きて，イン ドネシア多島海の混合層の塩分の季節変化に対して，移流効果，大気 ・海洋

間淡水フラックスの効占~，もし く はその組み合わせによる効果のうちどれが重要なのかを

r、 明らかにするために，探;似立子を各グリッドに lつづっ配置し，各粒子にはその初期位置

での塩分値と (1/20)x (1/20) x (層厚)の体献を持たせ，その後，粧子の塩分の変化を以下

の方法で見積もり観測結果と比較する=この)jj去を、粒子追跡法ドと呼ぶことにするc この

ノド研究で新しく提案された方法は，後述するように混合庖に関する問題を比較的容易に調

べることができる低，れた)j法であるc

1.移流モデル

(Method by part.icle movement ;以後 MPと呼ぶ)

粒子は流れによって移動するが，粧子の.l-Mj}は移動中変化しないとする。各月の各領

:3::) 



域の塩分は，その領域の「混令層J(50 m より浅い層)にその月に存在する粒rの塩
分を平均することによって>Rめるo これによって伴られた温分変化は移流効果のみに

よる。

2.結合モデル

(Method by particle movement and air-sea freshwater ftux ;以後MPFと

呼ぶ)

MPに，大気海洋間淡水フラ ックスの効果を組み入れたものである。従って，各純

子の塩分は，移動中においても正味の大気海洋間淡水のフラックス(降雨ー蒸発)に

よって変化するo t番目の月のn個目の粒チの塩分Sniは，50mより浅い場所に存在

するときには， i 1&日の月の淡水フラックス Riによって以下のように求める。

， 50 
Sn' = Sn'-J x ~ーーー

Ri +50 
、、I
，J
1
A
 

'
B
A
 

f
t

、

そして，それぞれの海域の塩分は， MPと同じ万法によって決定する。正味の大気海

洋間淡水ブラックスのデータはOberhuber[1988]を用いた(図37)。

3.フラックスモデル

(Method by air-sea freshwater ftux ;以後MFと呼ぶ)

この方法では，粒子は初期位置に静止させ，大気 ・海洋聞の淡水フラックスのみに

よって塩分を変化させる。大気・海洋|出淡水のフラックスの与え方はMPFと同じで

ある。また各混合層の塩分はMPの場合と同級にして求める。

以下では，この3つの方法で求めた塩分変化と観測値に対応するモデルで得られた塩分

の変化(以後 MOと呼ぶ)との比較・検討を行う。

5.2. 結果

主論文2では図35のBA.FL. JA . SC. NC. ARの領域について論じているが，ここで

は主にパンダ海(BA領域)とフロレス海(FL領域)について詳しく述べることにする。こ
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れらの海域はインドネシア通過流の最終的な出仁lにあたり，従って，多鳥海内での通過流

水の変質とそのインド洋への流入がインド洋の水塊分布に与える影響を理解するのに適し

ている。他の領域の結果については6#でまとめて述べる。

5.2.1. パンダ海 (BA領域)

図38はパンダ海(閃35のBA領域)で平均した塩分の年変化を示す。観測値と見なせる

MOの塩分は，冬の北西モンスーンの時期 (11JJから 3月 ;図4A)に減少し，夏の南東

モンスーンの時期(5)jから 10月;図4C)には附加する。 MPFはこの特徴を良く再現し

ている。従って， MPFはBA域での塩分の季節変化にとって本質的な過程は含まれてい

ると考えることができるので，その塩分変化の~因を調べれば，実際の混合層の季節変化

の機構を明らかにすることができょう。そこでまず， MPFの場合の泡分変化を引き起こ

す各要素のみを考慮した MFとMPの結果を見てみよう。北西モンスーン期の塩分の減

少は， BA領域での淡水フラックスの効果のみを考えたMFでは凡られるが，粒子の移流

効果のみを考えたMPには見られない。従ってこの時期に特徴的な塩分j成少は正のj刻くブ

ラックス(すなわち，ぷ発を降水が上回っている)によるものである。逆に，南東モンスー

ン期の塩分増加は， MPには見られるがMFには見られない。従って，この塩分の増加は

移流効果に起因している。

次に， BA領域に人って くる水がどこからやってくるのかを調べ，その起源ごとに体積の

f、割合を図39に示した。 1月から5月は，上述したように塩分変化に対する移流の効果は小
さいが， BA領域の約40%を占める粒子が他の場所から来てそこにあった水と入れ替わっ

ている。この季節に流入する粒子はIN領域(インド洋)と FL領域(フロレス海)からき

たものである。 FL領域と IN領域から来る水の体積はほぼ同じであり，それぞれ約20%で

ある。 Wyrtki[1961， p. 36とp.40]によれば，モンスーンによって生じる束向きの流れに

よって FL領域の水がBA領域に流れこんでくるが， INの水はBAには影響を与えてい

ないようであると述べているo これは本研究の結果と相違する。しかし，最近の観測結果

[JEXAM， 1994]は，漂流プイがこの季節にインド洋からインドネシア多島海に入り東に進

むことを示した。すなわち，パンダ海へインド洋の水は進入しているのである。
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海流の移流効果が大きい南東モンスーンの季節にはAR領域(アラフラ海)， NP領域(北

太、F洋)， SP領域(昨j太平洋)，および， BAD 領域(パンダ海の50m より深い領域)から

の粒子の体積が増える。 AR領域の水は小スンダ諸島の北の西向きの流れによって， NP 

領域と SP領域の水はインドネシア通過流によってハルマヘラ海を絞て述ばれる(4.1.節参

照}oBAD領域の水の占める割合が増加するのはこの季節に盛んな湧舛によるものであり，

Wyrtki [1961 section 7司やZijlstraet al. [1990]の観測と一致する。

移流の効果をその起源水も含めて，もう少し具体的に調べてみよう。これは粒子追跡法

ならではのことである。 MPFで得られた粧fチLの』起i包詰源毎の平均i塩血分のH

す。北西モンス一ンH時寺にFLとI附Nの水の流人イ本矧峨有積iは増えるが， FL(lN)水は BA領域の水

より低い(高い)塩分を持っているので， FLとIN領域からのBA領域の塩分変化に対する

移流効果は打ち消しあう。これが，この季節に40%もの水が入れ替わるのに移流の効果が

結果として小さくなる原因である。この相殺効果によって， BAの水は見かけ上，負の淡

水フラックス(ぷ発よりも多い降水)(凶37C)のみの効果で塩分が減少するように見える。

南東モンスーンの季節にはNP，SP， AR， sADからの水が増えるが， rrでも SPとBAD
領域からの水は特に高い塩分を持っている。これらの粒子がこの季節の塩分上昇に本質的

役割を果たしている。

BA領域の混合用の塩分変化に影響をうえる捌くフラックスは， BA領域上のブラックス

だけではなく，他の領域の似くブラックスも影響を与えている。すなわち，起源水の塩分

はそれほど低くはないが，移動中他の領域の淡水フラックスによって指分の減った粒子が

やってくることによっても BAの塩分が減少しているのである。つまりリモートな効果に

よる塩分低下も生じている。これを示すために，図40と同じものを MPについて描いた

図41と比較すると， 6刀(SPの粒子が初めて BA領域に入る時)のSP粒子の塩分は， MP  

の時は約35.0psuであるが， MPFの場合には34.6psuと0.4psuも低い。この差は，最

初に BA領域に入る前に SP水が西太平洋上の淡水フラックスによってその塩分が減少し

たためである。このように，離れた領域での淡水フラックスの影響・も直接調べることがで

きるのはラグランジュ的手法の一つの利点であるcつまり，す立チ追跡法"は海水の変質過

程を直接的に明らかにすることができるo以上とは対照的に，その場の淡水フラックスが
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粒子と共に他の領域に輸送されてしまう結果，その場の塩分変化に影響をうえない場合も

起こり得る。そのような例は次節で述べるようにFL領域で見られる。

粒子は計算した速度場を用いて 3 次元的に追跡しているので，鉛l_l~{移流の影響を調べる

ことができる。図42に初期jに50m以深に投入された粒子が占める体秘の古IJ合を示した。実

線は総合計を示す。特に南西モンスーン期の 5 刀から 9 月にかけて混合J~以深にあった純

子が約60%にまで附加する。 この増加の一郎は BA領域の湧昇によって起こるものであ

る。湧昇は他の領域でも起こる。すなわち，他の線で示されるようにAR.Sp. NPの領域

でも起こる。これらの粒子は高い塩分を持っているので(図43)，この季節の塩分増加に与

える影響が大である。それ故，鉛直移流効果は指分変化に重要であるので5.3.4.節で再び

議論する。

5.2.2. フ口レス海 (FL領域)

図44に示されるようにFL領域での観測結呆とみなせるMOの邸分は，冬(夏)の北西

(南東)モンスーンの季節に低く(高く)なる。 MPFはこのMOの息分の季節変動の特徴

をよく再現している。同級にMPもまた極分の変化をよく再現しているが， MFにはその

ような変化が見られない。従って， FL領域の季節変動はほぼ移流によって決まっているこ

とがわかる。これには， FL領域がインドネシア多鳥海内におけるの一種の「交差点jであ

ることが深く関係しているように恩われる。実際，粒子は様々な場所からやってくる(図

(' 45)。その結果， 1年後にはFL領域の「混合間には元々存在していた粒子(FLM)は全く

残っていない。他領域からの移流による塩分輸送がFL領域の混合層の季節変化を支配し

ている。

その様子を少し具体的に示す。北西モンスーンの季節には，まずJA，次に SCの水が西

から運ばれてくる。同様にFL領域の50mより深い水(FLD)も増加する。凶46から理解

されるように西のJAとscから来る粒子の底分は比較的低い。しかしFLDとMS領域か

らやって来る粒子の高温分が幾分かこれを補償する。従って，冬に FL領域の塩分が十分

に小さく なることに関しである程度FLでの正の1Mくフラックスが役割を果たしている。

反に南東モンスーンが可欠き始めると，東からは阿向きの流れによってBA領域の水が，北
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からはインドネシア通過流によってマカッサル海峡を経て ~(S ， CE. :¥Pからの明に流入

誌が増加する (4.l.Iin参照):;このような他の海域からの粒-子が増えることにより.FL領域

にあった粒子は急激にj成少する=この時期に北から来る枝子(CEと¥P)と東から来る粒子

(BA)の塩分は比較的高いa そのため FL領域の塩分は南東モンスーンの季節に高くなる=

5.3. 議論

“粒チ追跡法"を用いて，移流効果が重要な役割を来たすインドネシア多鳥海の混合層

の塩分の季節変動をその起源水も含めて解明することに初めて成功した。しかしながら，

MPFとMOを厳密に比較すると若干の差異がみられるD これらの問題点を明らかにして

おくことは，本研究における方法の今後の改良に向けて，また今後のインドネシア多島海

における混合!日の季節変動に関する研究を進める上で有径であると考えられるので詳細に

キ食討してみることにする2

5.3.1. 淡フkフラックスのデータ

この研究では海面フラックスとして， Levitus [1982)への Ne、¥'tonianDampingによるも
のを使わず， Obcrhuber [1988)の観測データをfIJいた司その理由は以下の通りである 3

1. i頑丈な診断モデルJのNewtoniandampingの項は，大気海洋間j剣くフラックスだ
けでなく， ) 11からのi:hJ(フラ ックスも含まれていると考えられる。)11からのihJ(流入
に関してはその季節変動に関して十分なデータがなくJ;~加もりが難しいのでここでは

除いた。

2. :.1c¥¥"lonian dal11pingの項はモデルでは分解出米ないために生ずる非現笑的な塩分変

化を修正する項も含んでいると考えられる [Sarmic川oand Bryan， 19鉛82止;S伝emtω11問.1e印ran 

Cαh吋削e引l川札 1ω98お8)ドc この効果については，).3.2.節で;ぬ命ずず、るa

これらのJI[ldlで，ここでは大気海洋間フラックスの効果を純粋に見積もるために， Ober. 

h山er[1988)のデータを伺いたc

Obcrhubcr [1988]のデータはやや杢1M]分解能が利く， 2。ベ 2。である。図3iに見られる

ように，J.E味の淡水フラックスは多鳥海でト分分解，I!'，米ているとは， ;えない=しかし，ア
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ジア・モンスーンの季節的な変動の大まかな特徴は捉えられている。例えば，冬には50S

を中心として激しい雨が降り，パンダ海では降雨がぶ発を上凶る。しかし夏には降雨の激

しい場所は 10oNに移り，熱帯収束帯(IntertropicalC'onvcrgencc Region，ITCZ)とつなが

るようになるので，結果的にパンダ海で、は蒸発がやや降水をヒ回る。さらに， Oberhuber 

[1988]のデータセットで見られる季節変化の特徴は， Wyrtki [1961; chapter 5]で報告され

ている降雨と蒸発の季節変化の特徴と一致する。従って，大公海洋間淡水フラックスの影

響はこの研究で使ったデータで表せていると忠われる。 降雨観測データは十分ではないた

め，降雨データにどれくらい不確実性があるかは冠的にはわからない。将来，より小さな

スケールでの降雨データが必要である。現主打ち上げが予定されている人工衛星TRMM

(Tropical Rainfall Mcasuring Mission)は熱帯の降雨を測定するレーダーが搭載されること

になっており，この問題を解決するのに役立つであろう。

) 11からの淡水フラックスはある領域では重要になると言われている [Wyrtki，1961， section 

4.4)。例えば， NC領域(南シナ海の北部)にはメコン111の流人がある。この低塩効果の考

慮の不卜分性がNC領域のMPFの塩分を高くしている理由だと考えられる(図47)。そ

の効果を概鉾してみよう。メコン川の流出は約 14200m3s-J[UNESCO， 1969]であるから，

118 x 105km2を占める NC領域の平均塩分33.85psuは1年間で

33.85 x 50rn 

(14200m3s-1) x 1yeα1'/(118 x l05km2) + 50m 

'" 33.82 . 

となり約O.03psu低下する。これは，メコン)11からの流出がNC領域のMPFの塩分を改

善することを示す。他に多くの川が存在するから，定5t的な議論をする場合には川からの

流出を無視することはできない。 しかしながら， ) 11からの流出は鋒雨と正の相関があり，

塩分の季節変化に対する)11からの流出の効果は定性的に共通している。従ってJ11からの淡

水流出の号外郡上‘粒子追跡法"の結果に定性的には表現されていると考えられる。川の効果

をより定量的に見積もるためには，降雨と流出のより粕衝な観測が必要である。これらの

観測は他の領域の結果も改良するだろう。例えば， SC領域(図48)ではMPFはMOに

比べて l年中島分が少し高い。従ってこの領域でも Wyrtki[1961， p38]が述べているよう
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に川の流入効果が結果を改善すると思われる。

5.3.2. 流速のエラー

“粒子追跡、法"の結果はモデルで計算した流速に大きく依存する。第3章で述べたように

に多くの点でモデルは多島海内の流速を良く再現している。そのために，“粒子追跡法"は

塩分の季節変動の本質的なプロセスを再現できていると考えられが，所々不十分性も見ら

れた。その影響について検討してみる。

例えば，モデルのロンポク海峡の流量は Murra.ya.nd Arief [1988Jの観測値の3，，-，4倍と

過大評価されている。第3，4章でも議論したように，実際にはもっと小さく，チモール海

r 峡を通る流量の方が大きいと考えられる。その場合，冬のBAやARでは， FLやJAから
の水がより増えるであろう。 JAの領域では夏にフロレス海の流れが西向きであるからNP

やCEの粒子が増えるであろう。これらは，本研究結果を改善するよう作用する。すなわ

ち， BA領域やAR領域(図49)では冬に塩分の低いFLの粒子が増えることによって塩分

がより低くなる。 JA領域(図50)では夏に塩分の高いNPとSPの水が増えることによっ

てより塩分が高くなる。従って，MPFのカーブはより MOに近づく。

別の例はトレス海峡である。モデルではこの海峡は存在しない。 Wyrtki[1961， p. 36Jに

よれば，南東モンスーンの季節にはトレス海峡からアラフテ海に高塩分の水が運び込まれ

る。しかしながら，この海峡は非常に浅く(高々10m)，多島海への流量は無視できるため，

塩分変化に大きな影響は与えないと考えられる。

モデルのγ項によって与えられる熱とj刻くのフラックスの値(図36)はその特徴がOber-

huber [1988]のデータ とおおよそ一致している。しかし特に鉛直流が大きい所(沿岸や赤

道)で違いが見られる。 Ober・huber[1988]のデータはバルク式を用いて計算している。そ

の場合，赤道付近のような湿度が高く対流が活発な領域では熱や捌くフラックスには，大

きな誤差が付き物であるので(少なくとも 50%程度)[Ca.ttIea.nd Gordon， 1990; Godfrey 

et a.l.， 1991; Qu et a.l.， 1994]，彼のデータの細かい部分が正しいかどうかは不明であり，両

者の差違が本研究におけるフラックスの与え方の不十分性によるものとは一概には言えな

い。ただし，本モデルはメソスケール現象を十分には再現できないので，そのスケールに
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見られるJE述は modcl-dependentである。実際，モデルでシミュレートされた淡水フラッ

クスと Obcrhubcr[1988)の違いはメソスケールにおいて大きい。このようなブラッ クスの

エラーは七層で傾圧的な流れを引き起こし，混合Jgの温分変化にエラーをもちこむ可能性

がある。これを簡単に調べるために， γ項から計算した淡水フラックスを用いて塩分の季

節変化を見積もった。 MF及びMPFと同じ方法で塩分を計鉾するが，制くフラックスだ

けをγ項によるものに変えた万法をそれぞれMLとMPLと呼ぶ。そのBAとFL領域で

の結果を凶51に示す。 MPFの場合と同じように， MPLのカーブはMOのカーブの特徴

を再現する。この特徴は他の領域でもみられる(凶 l略)。混合!??の邸分変化は淡水フラック

スと移流効果で決まっているが，制くブラックスが非常にill~な場合には MF のカーブが

r' MOのカープに沿うはずである。しかし結果はそうなってはいないことを明示しているc
従って， MPLとMPFがMOに一致しているということは，各海域全体での混合層塩

分変化を取り扱った本研究結果には，メソスケールのエラーはほとんど影響を与えていな

いことを端的に示している。それは次の理由によるものと忠われる。 (1)熱帯上層の流速

場は風と温度場によって決まっており{例えば， Philandcr、1990)，塩分にはあまり影響され

ない。(2)領域平均の場合に対してはより小さなスケールの傾圧的な流速のエラーは軽減・

相殺される。

しかしながら， 各海威内での混合層の季節変化を詳細に調べるためには，メソスケール

の流速場のエラーの検討は不可欠であり，それは拍:接rJ!lj流との比較によるしかしない。こ

の問題は白抜i~llv花がほとんどな されていない現状を与-えると，今後に残された課題である。

5.3.3. 拡散過程

MPとMPFでは移流効果のみ含まれており，海洋中での拡散効果は考蔵されていな

い。そこで，次のような方法によって計算を行い，その彰特について検討してみる。

もし彼数の粒子の位置が同じボックス (1/2。経度x1/2。緯度x50m)に入った場

合には，各粒子の塩分をその中に存在する粒fの塩分平均値におきかえる。こ

の操作は，
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水平拡散係数 (1/20 x 1/20)/1 month rv 1 x 104m2s一人

鉛直拡散係数 (50rn x 50m)/1 mo川hrv 1 X 10-3m28-1 

に相当する。他の手順はMPFと同じようにする。これを MPFMと呼ぶ。

図52にその結果を示した。 MPFとMPFMとの差は非常小さい。MPFで得られる塩分

はそれぞれの領域での平均である。従って粒子問で拡散があっても，個々の粒子はともか

く，領域平均した塩分には影響しない。従って，拡散の効果はこれまで述べてきた結果に

影響を与えないと結論できる。

拡散効果よりも議論の余地があるのは，混合層の深さを一定(50m)にしている仮定であ

ろう。実際には塩分成層の季節的な変化は混合層の深さのそれと関係しており， (11)式か

ら容易に理解されるように，混合層の深さの時空間変動によって塩分値は変化する。そこ

で，混合層の深さを 20m にしたケース (MPF20)と100mにしたケース (MPF1∞)にお

ける塩分の季節変化を試算した。

図53はBA領域での結果である。 1年の前半では MPF20の結果がMPFよりも MOに

近く良いと言えるが， MPFmの結果は悪い。すなわち，この季節は浅い混合層の方が良

い。これはこの時期の塩分の滅少によって成層が強くなる結呆だと考えられる。一方，後半

の月はMPF20，MPF1OO， MPF聞の違いは小さい。これについては次の様に説明するこ

とができる。 MPFとMPF100の違いは，MPF1∞の方が深い層まで塩分が低くなるとい

う点である。この塩分の低くなった粒子は南東モンスーンに伴う湧昇によって表層に上がっ

てくる。結果的に，塩分の低くなった粒子が共に表層近くにあるのでMPF100とMPFの

差は小さくなる。 MPF20とMPFの差も同様である。

以上の BA領域の結果は，混合層の厚さが変わると量的な部分で若干の変化は見られる

ものの，粒子の動きと淡水フラックスの効果に関する物理機構は変わらない。しかし，よ

り定量的な混合層の評価を行うには混合層の深さが時空間的に変動するモデルによる解析

が必要である。
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5.3.4. 鉛直方向の動きの効果

Wyrtki [1961， p. 29]はインドネシア多鳥海では特定の場所，特定の季節を除いては，安

定な塩分成層によって混合層はその下の!百とは隔てられていると述べている。しかし，本

研究では湧昇の効果は非常に大きい。図54は，関35に示した6つの領域に流入した粒子の

うち 50mよりも深い水の占める体積の割合を示している。 1年後には， 6つの領域全てで

40 % を越える。BAとAR領域では， Wyriki [1961， section 7.5]が述べたように，湧昇は

)，!に起こる。逆にSC領域では冬に起こるoJA領域では，そのSCの水が冬に流入してく

るために，湧昇の彩特を間接的に受ける。同級に FL領域では，冬には商からのSCのノk

が，夏には東から BA下層の水が流入してくるので深い水の影響をより受ける。 NC領域

では， 1年中下層にあった粒子が増え続ける。

このような湧昇は，恐らく，過大評価になっていると恩われる。なぜなら，この研究では混

合層の底は動かないとして固定しているからである。さらに，“バリア・レイヤー"[Godfrey

and Lindstrom， 1989; Lukas and Lindsirom， 1991]も鉛直分解能のために卜分には表現され

ていなし'0そのような誤差が，結果を若干悪くしていると思われる(例えば， i.勇昇が非常に

重要な役割を果たすAR領域など)。しかしながら，基本的な結果はWyrtki[1961， section 

7.5]やZijlstraet al. [1990]の観測結果の特徴と一致しており， MOとMPFの一致に湧

昇は重要な役割を果たしている。すなわち，粒子の鉛直運動は混合10バランスにとって重

要な要素である。

5.3.5. 粒子追跡開始の時期

ここでの結果は 1月から粒子追跡を開始して得たものである。この開始時期の影響を調

べるために，図55に7月から粒子追跡した場合の結果を示した。 MPFはMOの季節変

動の特徴を良く再現している。 MOと MPFによる塩分変化は南京モンスーンの季節に

高くなり，それは MPには見られるが， MFには見られない。 -}j， MOとMPFでは

北西モンスーンの季節に塩分が増加する。同様な特徴は MFには見られるが， MPには

見られない。従って南東(北西)モンスーンの季節の塩分上昇(下降)は移流(淡水フラック
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f' 

ス)によるものである。この結果は， 1月から始めた場合と同じである。従って，粒子追跡

開始時期による最外壁は見られない。結果は他の領減でも同機である(図略)。
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6. まとめ

インドネシア多鳥海を通した太平洋・インド洋闘の海水交換の季節変動過程を調べるた

めに，観測データを反映した流速場が得られる尚分解能の「頑丈な;診断モデルjを用いて

インドネシア多烏海周辺の流速場の季節変動を求めた。本モデルは (1)インドネシア通過

流に正味の輸送を許し(すなわちオーストラリアを島にし)， (2)インドネシア多島海の烏

を細かく分解し， (3)深い層の流速も求める，という 3つの特徴を満たす故初のモデルで

ある。その結果，インドネシア多島海において断片的に得られている流述場の観測結果と

良く一致する結果を得ることができた。特に'11}1;1・j菜j吾の流速場およびその季節変動につ

いては本研究が初めて示すものである。

インドネシア通過流の流量は20土3Svである。この値は，インドネシア多鳥海の大部

分の島を無視したこれまでのOGCMの結果とほとんど同じである。従って，これまで側壁-

摩擦によってインドネシア通過流を効果的に減少させるであろうと与-えられていたインド

ネシア多鳥海の烏々は，インドネシア通過流の流l1t・にはほとんど影轡を与えていなく，基

本的にはGodfreyの「島定理J[Godfrc)九1989]に基づく太平洋・インド洋間の圧力差で決

まっていると考えられる。

これまでの研究結果と同様，表層の流速は深い庖のそれに比べてかなり大きい。そのた

め，これまで劇習の流氾-は無視されてきた。しかし，倒習の流抗はその)-'tみのために無視

できないどころか，全流量の約1/4にも述する。従って，、倒習の流泣を無視することは，イ

ンドネシア通過流の流量を過小評価することになる。それ故，過去の研究において見受け

られるまちまちな通過流誌は深層の流量を含めるか否かに起因している。

インドネシア多鳥海の島々は流量にはほとんど影響を与えないが，インドネシア通過流

のルー トに大きな影響を与える。従って，太平洋からイ ンド洋への熱塩輸送量を評価する

ためには，その主たる通過ルートと通過流の起源を明らかにする必要がある。そこで，計t'):

された流速場に多数の粒チを投入し数値的に追跡するオイラー ・ラグランジ‘ュ・法を用いて，

インドネシア通過流の起源と通過経路を明らかにした。このラグランジュ的解析は，アジ

ア・モンスーンの影響を強く受け季節変動の激しいインドネシア多島海の輸送過程を調べ
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る上で大変有効な}j法である。例えば，表府では兵には 北太干洋の水も南太平洋の水も

インド洋に向かって流れるが，季節が変われば逆転する。そのため 北大半洋と南太平洋

の水が実際にどれだけインド洋へ輸送されているのかを従来の)j法で調べることはきわめ

て困難であった。以下に，この粒子追跡法によって初めて明らかにされたインドネシア通

過流の起源と通過経路及び輸送過程に関する主要な事実を概念図とともに衣層・中層.i菜

照毎に示す。

-表層 (図56A)

インドネシア通過流水の主な供給源は，者から以にかけてミンダナオ海流から供給さ

れる北太平洋水である。ミンダナオ海流からの水はセレベス海 マカッサル海峡を通

る“西方ルート"を経てインド洋に輸送される。この ι西万ルート刊の通過時間は短

いため(数カ月)，北太平洋水はその性質はをほとんど失わずにインド洋に到達する。

ただし，“西)Jルート"経由の北太干洋水の輸送が存在するのは点と友だけで，秋に

は北赤道反流が強くなり，冬にはニューギニア沿岸流が強くなるので，ミンダナオ海

流水は多鳥海に入らず，反転して再び太手洋に戻る。

一方，南太平洋の水も少量ではあるが，多品海東部のパンダ海を通る“東方ルート"

に沿ってインド洋に輸送される。しかし，点部多鳥海における流れの大きな季節変化

のために南進 ・北進を繰り返し，従って辿過時間が長い(少なくとも 2，，-， 3年)。ま

た，北太平洋水 ・インド洋水 ・インドネシア多島海水と混合するため“東方ルート"

を通過する水はその起源の性質を失ってしまう。

-中層 (図56B)

中層の流速場は太予洋の赤道潜流の季世11波動に連動して変化する。冬から初春にか

けて赤道i替流が弱い時には ミンダナオ海流の水の大部分はマカッサル海峡に流れ込

む。春から夏にかけて赤道潜流が強くなると ミンダナオ海流の水は赤道潜流に吸収

される。従って，マカッサル海峡にミンダナオ海流の水が流れ込む時間は表層に比べ

て短い。そのため，マカッサル海峡に流れ込んだ北太平洋の水はパッチ状の形態をと
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りながら，“西方ルート"を通ってインド洋に流入する。インド洋に入った通過流水

はインド洋での季節変動の影響を受けながら 南亦近海流によってさらに西進する 0

4万，南太平洋の水は全くインドネシア多鳥海に入らない。これは西向きのニューギ

ニア沿岸オ替流の水が赤道潜流に水を供給するように流れるからである。

インドネシア多鳥海の中層は北太平洋中府水(NorlhPacific Inlermediate ¥Vater)起

源の水がI有進して熱帯に達する深さにあたるので，本研究でポされた過程で北太平洋

中用水がインド洋に流れ込むと考えられる。

-深層(図56C)

「 西太予洋の西向きの赤道海流の一部がインドネシア多島村正に入札味方ルート"に

沿ってインド洋に輸送される。このルートの通過H与問は長い(粒チの分布から判断す

ると数年)。この海域はシルなどによる鉛直混合が盛んであるので[Ffieldand Gordon、

1992]，長い通過時間のうちにかなり変質すると思われる。

深層は南極中層水(AntarcticIntermedialc Watcr)起源の水が北進して赤道に達する

深きであるので，本研究で示された過程で太平洋の!有極中"71;Jくがインド洋に流れ込む

と考えられる。

インドネシア多島海は太平洋からインド洋へ海水を通す'iiなる通過域ではなく，そこで

の強い大気海洋相互作用はインドネシア通過流の起源水の特性に影響を与える。この影響

はインド洋への熱塩輸送量を評価する上で重要である。そこで，インドネシア通過流が表

情にコアを持つことを踏まえ，大気海洋相互作用の影響を直接受ける混合層に注目し，海

水特性の変化をラグランジ‘ュ的に追跡できる新たな手法である“粒チ追跡法F を開発した。

そしてそれを適用することによって，これまでWyrlki[1961]などがなしえなかった移流の

効果も合めて，その季節変動過程を明らかにした。その結果，アジアモンスーンによる雨

季・乾季の影響を受けてこれまでインドネシア多鳥海のほとんどの海域の混合層の塩分変

化は海面フラックスをソースとする鉛直l次元的プロセスによって支配されていると見な

されてきたが，そうではなく，海面ブラックスと移流の結合効果がi主要であることがわかっ
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た。その顕著な例は，他地域の海面フラックスが移流によって運ばれ塩分変化を引き起こ

すというリモートな効果の存ィ主である。以下に混合宿の塩分の季節変化過程をまとめた。

凶57はインドネシア通過流の塩分変化に泌物をワ-えるプロセスの概念|刻である。ジ、ヤワ

海の付近には熱骨子の激しい降水のために故も低い塩分が存在している。対照的に，太平洋

とインド洋の水は比較的高い塩分を保持している。

これらの海水を l種の境界条件として“東万ルーいのパンダ海では(図38)，冬には(図

57A)，小スンダ列烏北の束向きの流れによってジャワ海とフロレス海の低血分水が流入す

るが，チモール烏周辺の北向きの流れによってインド洋の高塩分水が述びこれまれるため

に両者の効果は相殺する。そのため，移流による海水の流入量が多いにも拘らず，パンダ海

の混合層変化に対して移流効果は見かけ上あらわれず，現象的には淡水フラックスのみに

よって支配されているように見えるという奥ωぷ深い事実が明らかとなった。アラフテ海(図

49)は他の領域とほとんど海水交換をしないo u阿)iルーい上にあるフロレス海(図44)で

はジャワ海からの低塩分水の移流と淡水フラックスの両効果によって指分が低下する。市

シナ海では西岸境界流から北太平洋の高塩分水が供給される。この高温分水の南下によっ

て南シナ海の南部(凶48)では塩分上昇が顕去になる。南シナ海の北部(図47)ではこの移

流と降水を上回る蒸発のために塩分が上昇する。

夏には(図 57B)，“.4[JJルート"を通る南向きのインドネシア通過流がパンダ海(図38)

の混合層の塩分に決定的な役割を果たす。すなわち，南太平洋水は特に向い塩分を持って

rヘ いるので，冬の季節とは正反対にパンダ海の塩分はこの季節に上昇する。この傾向は湧昇

によってさらに強められる。この季節のパンダ海での降雨と蒸発の差は小さいこともあり，

剥くブラックスは塩分変化にはほとんど影響しない。アラフラ海(図49)は負の剥くブラッ

クス(乾期)と湧昇のために塩分が上昇する。“開万ルーいでは，フロレス海(図44)の混

合回塩分はパンダ海から凶進する高塩分の水と“凶万ルート"を通るインドネシア通過流の

高血分水の移流効果によって上昇する。南シナ海では，西岸境界流が;匂塩分の水を押し民

す。南シナ海の南部(図48)では，そのために塩分が減少する。南シナ海の北部(図47)で

は，蒸発よりも降雨が上回るので塩分が減少する。

なお，ジャワ海(例50)は最も塩分が'{1&いので，冬の北からの流れもぷの東からの流れも
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塩分を i二昇させる。その問の季節には降雨が蒸発を上回るので塩分が減少する。そのため，

ジャワ海の混合j討の塩分は半年周期の変動をする。

以上のように，インドネシア多島海の混合層プロセスの季節変化を塩分の変化に注目し

て明らかにしたが，そこでは流速場や淡水フラックスは既知とした。実際には，塩分の季

節変化は密度変化を通してインドネシア多島海の物理現象と相互作用する。例えば，密度

の変動は述度場を変化させ，太平洋からインド洋への輸送を変化させるであろう。また混

合層の息分変化による成層の変化は，鉛直拡散の変化を通してぷ層の温度場を変え，さら

には大気へのぷ発量の変化させると考えられる。そのようなフィードノ〈ツク機構を含めた

混合層の物理過程の解明は将来の重要なテーマである。

(' また今問は気候学的データを用いて季節変動にf'1~ う輸送過程を調べたが， 1章でも述べ

たようにこの海域は ENSOと関連して経年変動も大きい。今後は ENSOの発生機構の解

明に重要な経年変動に伴うインドネシア多鳥海の輸送過程も調べる必要があろう。
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付録

A. 東インド洋と西太平洋の水塊

A.1. 東インド洋

東インド洋(88oE， 11 oS '" 4 ON)の水塊分布を図A1(Wyrtki [1961]による)に示した。

塩分極大(34.6，，-，36.0psu)で特徴づけられる亜熱帯水(SubtropicalLower Water)は50

"-' 100 m深の温度躍層上部に存在する。図A2[Wyrtki， 1961]に，亜熱帯水の塩分の水平

分布を示す。赤道の南北で2つの舌状の高塩分が東に伸びている。約5oSの高塩分は2月

の赤道反流に対応し，赤道の北の高塩分は 12月の赤道反流に対応していると考えられる。

この水の起源はアラビア海で インド洋の赤道反流によって流されて来たと考えられる。

その直下には，北(34.8̂ ' 35.0 psu)と南(34.5rv 34.8 psu)の150m深に， 上部塩分極小

層が見られる。北の上部塩分極小層の起源はベンガル湾である。南の上部塩分極小層は東

から流れてきた南赤道海流から拡散で、拡がった水であると考えられる。塩分極小層は酸素

極小層 (1.0"-' 2.5mj /)と密接な関係がある。しかし，酸素極小層は南北に分かれておらず，

150m ̂"' 200m深の全域で見られる。

200m "-' 300mの深さには，ペルシャ湾水(PersianGulfWater)のコア・レイヤーが西か

ら伸びている。このペルシャ湾水は塩分極大 (34.6'" 35.1 psu)と酸素極大(1.2'" 2.2mlj l) 

を持つ。この塩分極大と酸素極大の深さは一致しないが，数回交差する。別の酸素極大層

(0.4 ̂"' 3.2mljl)が400mrv 500m深に存在する。酸素量は南の方が多い。この酸素極大層

は塩分極小層である南極中層水 (AntarcticIntermediate Water， AAIW)の貫入に関係し

ている。しかし，塩分極小はこの海域でははっきりしない。

パンダ海水 (BandaSea Water)のコア ・レイヤーは600 '̂ 800m深に存在する。紅

海水 (RedSea Water)は塩分極大 (>34.8psu)と酸素極小(<2.1mlj 1)で定義される

が，塩分極大と酸素極小の位置は必ずしも一致しない。 1000m深近くに， 下部塩分骨j層

(34.5 "̂' 34.9 psu)が見られるが，この断面では南にしか見られない。この水には，インド
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fヘ

ネシア多島海を通じて入ってきた太平洋水の影響が認められる。図A3はWytki[1961]に

よるインド洋北東部の下部塩分極小層水とインドネシア多鳥海のチモール海及びパンダ海

の水温，塩分，酸素ダイアグラムであり， 3海域の水の特性がよく似ていることを示して

いる。

この塩分極小層の下には 低温で高酸素の深層水と底層水が存在する。

A.2. 西太平洋

西太平洋の水塊分布を図A4(Wyrki [1961]による)に示した。 Fineet al. [1994]は，水

塊の多様性から，この海域を「水塊の交差点J(“water mass crossroad")と呼んだ。

東インド洋と同様， 混合層の下に亜熱帯水(SubtropicalLower Water)が塩分極大層

として存在している。深さは 100I"V 200mで，その起源は亜熱帯の海面である。図A2の

亜熱帯水の塩分を見ると， 35.5 psuを超える水がニューギニア沿岸流によって西に伸びて

いる [Tuchiyaet al.， 1989]0 14 oN付近には，別の約35.2psuの高塩分水が存在し，北赤

道海流によって西に運ばれている。北の 亜熱帯水(S:34.8 rv 35.2psu， O2: 3.7 rv 4.6mlj l) 

は，ハワイの近くで形成されて [Tuchiya，1968]，北赤道海流によって運ばれてきたもので

ある。南の亜熱帯水(S:35.0 rv 35.6psu， O2: 3.2 rv 3.5mj 1)に比べて，低塩で，高酸素で

ある。

北のフォーマッサ近くでは塩分極小 (34.1rv 34.5 psu)で特徴づけられる北太平洋中

層水 (NorthPacific Intermediate Water， NPIW)が 600m深に存在する [Reid，1965; 

Talley， 1993; Bingham and Lukas， 1994]0それに対応して， 900 m深付近に 北部酸素極小

層(1.2I"V 2.4mljl)が存在する。これらの2つのコア・レイヤーは南に行くにしたがってゆ

るやかに上昇し，北赤道反流付近の緯度では300rv 400m深付近に位置している。

ニューギニアの南には塩分極小水 (34.45rv 34.6 psu)である南極中層水が700I"V 900m 

深に見られる [Reid，1965; Tuchiya 1991， Bingham and Lukas， 1995]0 1000m rv 1200m深

には南部酸素極小層 (2.0rv 2.4mljl)がある。これら 2つのコア・レイヤーは北に行くに

したがって下降し，北太平洋中層水の下に位置する。これら北太平洋中層水の南極中層水
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の間の深さでは， 2つの中層水の境界として塩分極大・酸素極大となる。

南極中層水の下には太平洋の深層水と底層水が存在する。

B. Godfreyの「島定理J

以下の定式化はGodfrey[1996]によるものである。

図A5に示される質量保存の法則から，インドネシア通過流の流量Tは，

T = T445 + W1 + W2 -TLeakαge (A1) 
r 

と表せる。ここで T445は図A5のHI線上での深さZより上層の流量，zはインドネシア
通過流域のシルの深さ，W1は図A5の経路内で深さ Zの面を横切る湧昇流，W2は線分

JK以北で深さ Zの面を横切る湧昇流，TL帥 kageはベーリング ・パス・トレス海峡を通過する

流量の合計である。TLeakageはほぼ無視できるから [Coachmanand Aagaard， 1988; Baines 

et al.. 1991]， 

T=九45+ W1 + W2 (A2) 

図A5の線上では定常を仮定すると以下の関係式が成り立つ。

。P _(1) I n fJp 
--T(l)/ρ0=  -zー jpo+ fVp - F(l) -NL fJl IFU  - fJl (A3) 

ここで，T(I)は線方向の風応力， pは深さ Zでの圧力，fはコリオリパラメーター， りは

線分に直角成分の流量， F(l)は線に沿っての摩擦力， NLは非線型項，Pは深さ Zから表

面まで鉛直積分した力学高度，
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(A4) 

である(ムは比容のアノマリ)。

線分HI上では，摩擦項，非線型項が小さいと考えられるから， (A3)式を線積分して

P1 一 PH 一 ~(ιμI~υTμ(川l
ρOJH J一Z
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ここでOPNZは線分JII上のニュージーランドの東西の圧力差， !5は線分HIの緯度でのコリ

オリ係数である。

線分IJ上では，摩擦項，p， Vpは小さいと考えられるから

PI-PJ-U州 =-jJ NLdl (A6) 

さらに，線分JI<上では，摩擦項，Pは小さいと考えられるから

PK-PJ-LKT(切 =-!N(九5+Wト -~Ldl (A7) 
μo JJ  JJ 

ここでんは線分JKの緯度でのコリオリ係数である。

fヘ 線分KIl上では，P， Vpは小さく，摩擦は線分KL上以外は小さいと考えられるから

んーん一えfT(l)dl=-fFル 1，
H

NLdL 

以上の式を加えることから，インドネシア通過流は次式によって求められる。

T=147{I)dl  
ρ。(JNーん)JHIJLLMNOJl 
一 1(PI一Pll
ρ0(1.んN一fんs)
-1 106PAI宮dz
(JN -!5)人Z-1'

円。

一
1 f 

LL， 
lFF戸μ州ア吋抑刑、べ巾(1ωlり)

(JN一fんs)hピ

一
1__. (' NLdl 
(JN -!5)ん

+fN  14/1+14/1+M/2 
(fNーん)

•. ~ ， .. . ， 

(A8) 

(A9) 

なお(A9)式の右辺の第1項のみを残し，他の項は小さいとして無視して流量を風の強さ

から求める式が，いわゆる Godfrey[1989]の「烏定理jである。風として Hellermanand 

Rosenstein [1983]を用いて流量を見積もると約 16Svである。

(A8)式からわかるように，岸沿いの圧力勾配から他の各項の大きさを見積もることが

可能である。 Wajsowicz[1993a]は，この関係を用いて，摩燦効果による流量減少は最大で

12%であると見積もった。
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n 

1n vestigators Sv Method 

Box Models Piola and 14 freshwater box model of the 

Gordon [1984J Paci自cand lndian oceans 

(shallower than 27.6σ0) 

Fine [1985J 5.1 tritium box model (upper 300m) 

Fu [1986J 6.6 inverse method applied to the 

1ndian Ocean 

Toole et al. 0.7 fresh water box model of the 

[1988] western P acific ocean 

N umerical Models Cox [1975] 18 world GCM (20 x 20) 

Takano [1975J 10-20 world GCM (40 x 2.50) 

Semtner and 15-18 world GCM (0.50 x 0.50) 

Chervin [1988] (coarse geometry) 

Semtner and 17 world GCM with seasonal 

Chervin [1992] variation (0.50 x 0.50) 

( coarse geometry) 

Fujio et al. 21 world GCM (20 x 20) 

[1992] (robust diagnostic model) 

Kindle et al. 7.5 reduced gravity model 

[1989] (0.50 x 0.70) 

Other Methods Wyrtki [1961] 1.7 dynamic calculation 

Godfrey [1989] 16土4 Sverdrup model 

Table 1. Net transport of the 1ndonesian throughflow estimated in previous studies (unit， 
Sv). Positive values indicate southward transport from the Pacific to lndian Ocean. 



f" 

Level Thickness Transport per unit Transport 

(m) depth(10-2Svjm) (Sv) 

1 20 9.16 1.83 

2 30 4.48 1.34 

3 50 4.06 2.03 

4 50 3.74 1.87 

5 100 2.45 2.45 

6 100 1.46 1.46 

7 100 0.51 0.51 

8 150 0.57 0.85 

9 200 0.64 1.29 

10 200 0.78 1.56 

11 500 0.99 4.96 

12 500 0.25 1.23 

13 500 曲0.06 -0.29 

14 500 ー0.10 -0.51 

Table 2. Level thickness， volume transport per unit depth， and volume transport at each 
level. Positive values are given from the Pacific 1.0 Indian Occan. 
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gives the proposed model results.The dashed line gives the obsmvation results，after 
Murray and Arief [1988]. Negative values indicate southward transport. 
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Figure 21. Annual cycle of volume transports through the Java， Sulu， Celebes， Molucca， 

and Halmahera Seas. Negative values indicate transports from the Paci五cto the lndian 

Ocean. 

Sulu 

Celebes 

Molucca 

Halmahera 

Java 

-......... ""- 人ヘ-，'司、¥¥¥xJ/¥一
司、1・・_'"'- "， 
¥し/

シ¥ //ーァ， 
ノ /" ¥ " ノ

--ノ， / '....----
¥ --

/ 
¥ /' 

¥ / 
¥ ，/一-一¥‘¥ノ，/

ヘ〆、、、、

¥
、
//
 /
¥
.
 

4 

。
2 

自 4

-2 

-6 

-10 

ー8

-12 

-14 

(
〉

ω)
ト
匡

O
仏

ω
Z〈
江
ト

n 



∞ t 

ヘコ ー品 ヘJ ヘJ 一ゐ - ヘコ。 。 。 。 亡コ 。 。 ζコ 。 。
tD tD 。 。

帽... 。 Cコ。 。
CL 。

-ー
~く -品。 。

N N 。 σ3 。。
E・E・.... 目

レ; VI 。 。

-> ー占

~ 4注。 。

亡コ ぐラ

N ヘ3 ー。 。

tD 。

ー
C。コ 。。

。
EE apHLk」JdrF'J7「FzJ-!_::r j ‘:;:'1 A J.4 匂&.. .cι~ rゴ~剛ロ士~，.一、?ヨ，(::; ~u. 

岨 崎

N 八〉

Cコ 。
い":i\~ヨr 一 『 ，バ:モ

ー品

LN 。

ーー

o 4h 4込。
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Figure 38. Annual cycle of the salinity in the “rnixed layer" ofもheBA region obtained 
with the rnodel (MO) and the "Pa出cleTracking Method" (MP， MPF and MF). 
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Figu問 39.Percentages of water volume from each sub-region (Fig. 35(B)) occupying the 

“mixcd laycr" of the BA region which are estima~ed wi~h particlc tracking. Percentage of 
less than 5 % throughout the year is not shown. BAM (BAD) dcnotes water initially in 
the川 ixcdlaycr" (the deeper layer below the “mixed laycr") in thc BA region. 
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Figurc 40. The salinity in the "m.ixed layer" of the BA rcgion cstimated by MPF andもhe

mean salinity of particles intruding from each sub-rcgion into thc "m.ixed layer" of the BA 

region cstimatcd by MPF. The mean salinity of particles with water volume of less than 

5 % throughout the year is not shown. 
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Figure 41. The salinity in the “rrllxed layer" of the BA region estimated by恥iPandもhe
mean salinity of particles intruding from each sub-region into凶e"rrllxed Jayer" of the BA 

region estimated by MP. The mean salinity of parもicleswiもhwater volume of less than 5 

% throughout the year is not shown. 
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Figure 42. Percentage of water volume in the “mixed layer" of the BA region from the 
deeper layer than 50m of total and each sub-region. Percentage of less than 5 % throughout 
the year is not shown. 
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Figure 43. The salinity by MPF and the mean saliniもyof particles from the deeper layer 

もhan50m of each sub-region by MPF into the "mixed layer" of the BA region. The salinity 

of particles with volume percentage less than 5 %もhroughoutthe year is not shown. 
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Figure 44. Same as Fig. 38， except [or thc FL rcgion. 
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Figu1'c 45. Same as Fig. 39， except [01' the FL rcgion. FLM (FLD) denotes particles 

initially in thc '.rruxed layer" (the deepe1' layer below thc "mixcd layer") in the FL 1'egion. 
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Figurc 46. Same as Fig. 40， except for thc PL rcgion. 

¥ 

4・

Oct. 

BA 

¥ 

， 

¥ 、

Dec. 

month 



salinity 

34.20 

34.10 

34.00 

33.90 

n 

33.80 

33.70 

33.60 

33.50 

Feb. Apr. 
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Figure 48. Same as Fig. 38， except for the SC region. 
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Figure 49. Same as Fig. 38， except for thc AR region. 
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Figure 51. Annual cycle of thc salinity in thc "mixcd layer" of thr (A) BA and (B) FL region 

obtained with the model (MO)， the “Particle Tracking Method" with Oberhuber's [1988] 
data (MPF and MF)， and “Particle Tracking l¥1cthod" with thc Newtonjan damping for 
frcshwater日uxcs(MPL and ML). Note that MO  almost represcnts the observcd seasonal 

variation and MF  and ML  vary only by thc scasonal change in frcshwater fluxcs. 
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Figure 52. Annual cycle of the salinity in the “ITUxed laycr" of the BA region obtained 
with MO， MPF， and MPFM. 
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Figure 53. Annual cycle of the salinity in the “mixed layer" of the BA region obtained 

with MO， MPF， MPF20， and MPF1∞-
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Figure 54. Total percentage of particles in the “mixed layer" of each sub-region originating 
from levcls of below 50m. 
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Figure 57. Schematic view of the seasonal salinity variation processes in the Indonesian 

seas (A) during bo問 alwinter (B) during boreal summer. 
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