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太平洋における年周期の赤道波

見延庄士郎・竹内 謙介

北海道大学理学部地球物理学教室

(昭和63年6月24日受理)

Annual Equatorial Waves in Pacific Ocean 

Shoshiro MINOBE and Kensuke T AKEUCHI 

Department of Geophysics， Faculty of Science， 

Hokkaido University 

(Received June 24， 1988) 

Annual equatorial waves in Pacific Ocean are calculated in two independent ways. 

These results are compared to investigate whether linear wave dynamics reproduces realistic 

features of them. Firstly these waves are calculated by linear model forced by annual cycle 

of zonal wind stress on the Pacific Ocean. And then they are detected in the manner of 

vertical and horizontal modes decomposition from observed climatrogical density data. The 

agreement is good in first and third mode Rossby waves of the first three vertical modes. 

But second mode Rossby and particularly Kelvin waves show poor agreement. 

The first and third mode Rossby waves are mainly excited and enhanced in the eastern 

Pacific where wind forcing are larger than western. Wind forcing propagates westward in 

comparable phase-speed with Oceanic Rossby waves. The Oceanic Rossby waves are in 

phase with wind forcing in eastern Pacific Ocean and phases given at eastern boundary by 

incidental Kelvin waves are readily adjusted to wind phase there. 

I.はじめに

大気変動に重要な影響を持つ.ENSO (EI nino and Southern Oscilation)は経年変動現象で

あるが，起きる季節が一定していること，また非EInino時の季節変動と全く異なる経過を取る

のではなくそれに重なっていることなどから，通常の季節変動と深い関係を持つと考えられる.

しかし太平洋赤道域の通常の季節変動機構は未だ十分に解明されておらず.ENSOの機構の解明

のためにも，通常の季節変動を理解する必要がある.

また赤道域では EIninoなど非線型性が強い現象が知られているが，実際の現象を考える上で，
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どの程度非線型性を考慮しなくてはならないかが問題である.線型現象ならば，物理過程を赤道

波の重ね合わせと考えることができる.本研究では線型モデルに年周期の風を与えて，海洋赤道波

の応答を計算し，また密度データから赤道波の分離を行った.両者の結果を比較することによっ

て， どの程度赤道波理論が太平洋赤道域の年周期変動を説明できるかを調べた.また両者の結果

から，年周期赤道波の東西変動を考察した.

従来，赤道波の観測データからの解析は水位・流速などの位相の東西方向の伝播速度を調べる

事によってなされている.しかしこの方法では，赤道波の中には位相速度が閉じようなものもあ

るため，完全には赤道波を同定し得ない上，局所的な風が赤道波の位相に及ぼす影響は論じるこ

とが出来なかった.本研究では密度データからの赤道波の再現を南北・鉛直断面内での鉛直・水

平モード展開で、行ったので，赤道波の東西方向の振幅・位相の変化を調べることができた.

II節では本研究で使用した方程式系と境界条件，また赤道波の振幅を定義する.III節では使用

したモデルと，密度データから赤道波を検出する方法について説明する.IV節ではモデルで再現

された赤道波と密度データから検出された赤道波がそれぞれどのような性質を持っているのかを

考察した後，両者の結果の比較を行う.V節でまとめを行う.

II. 方 程 式

基本方程式系は，赤道β平面近似と静水圧近似を用いた，非圧縮の線型方程式で，次に示す通

りで、ある.

Ut-β~V+ρx二 (v vz) z 

Vt 十β~U+þy= (v vz)z 

tz=-pg 

ρt-(Nb2 w) / g= (x pz) z 

Ux+Vy=wz二 O

(1) 

(2) 

(3) 

(4) 

(5) 

ここで，X， y， Zは各々東，北，上向きを正とする座標成分で，U， V， W は各々の方向の流速で

ある.ρ は圧力， ρは密度， βはコリオリパラメータの緯度変化 gは重力加速度 vは渦動粘性

係数は xは渦動拡散係数である.いま U，V， W， t，ρは基本場からのずれである.Nb (z)は

基本場のbuoyancy周波数である.

渦動粘性係数と渦動拡散係数は境界値問題が成立するように，次のように定める.

v二 x=R/Nb2 (6) 

本研究では McCreary(1981)に従い vの最小値が0.55cm2/sになるようにRを定めた.水深

(z=-D) を場所によらず一定とすると，鉛直方向の次の境界条件，

v Uz=τヘ vVz= 0， w=ρ=0 。tz= 0 (7) 
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v Uz= v Vz=ω=ρ=0 at z=-D (8) 

の下では， McCreary (1981)に示される通り， (1)から(6)の式の方程式系を，鉛直方向の固有値関

数を ψ，，(z)として次のように変数分離し，

(U， V，ρ)=五九(Z)(Un. Vn• Pn) (9) 

速度スケールを鉛直第 nモードの重力j皮の位相速度Cn，長さスケールを赤道ロスピ一変形半径

(Cn/β)ペ時間スケールを (C，J3)-112で無次元化を行い，更に東西流速は地衡流ノ〈ランスするとい

う長波近似を用いて，各鉛直モード nで Un，Vn，九について解くことができる.解は Matsuno

(1966)， Gill and Clarke (1974)などに示される通り，ケルヴ、イン波，ロスビ一波，混合重力波

の水平モードに分けられる.今長周期長波長の現象に興味があるので，混合重力波は無視し，他

の二つのモードについては，次のように表される.

ケノレヴィンj皮:

ρn.ーl(X.Y. t)=Un.-l(X. Y. t)=An.ーlexp(i(x-t))妙。(y) (10) 

ロスビ一波 (m詮1)

Un.m(X. Y. t)=An.m exp(i(ん.mX一σn.mt)) 

x{/五芋1rtm+l(Y)/(σ'n.m-kn.m) +/玩φm-l(Y)/(σ'n.m+んm)} (l1a) 

ρn.m(X. Y. t)=An.mexp(i(kn.mx一σn.mt)) 

x{/玩干Iφm+1 (Y)/( σn.m-kn•m)-/函砂市ー1(y)/ (σn.m+kn.m)} 、、，，，LU
 

唱

i
噌

E
A
，，目、、

ここで nは鉛直モード mは水平モードで， φm(Y)はm次のエルミット関数である.本研究

での赤道波の振幅は (10)，(11 a. b)式で定義きれるものとする.

111.赤道波の密度データからの検出とモデルによる再現

1.モデルによる赤道波の再現

モデルによる赤道波の再現は，東西に境界を持ち，南北には無限に広がる，一様水深の海洋に

風の年周期成分を与え，線型応答を計算したものである.Gill and Clarke (1974) によれば，鉛

直モードを nとして，

qn=tn+Un (12) 

なる量qnを導入して，

qF2722(x，t)=lfωm(y)dy )
 

q
4
d
 
l
 
(
 

と定義すると，赤道波の伝播は次の方程式によって支配される.
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ケ/レヴイン波

(δ/δt+Rn)qn，o十δqn，O!δIX=Xn，O

ロスビ一波 (mミ1) 

(14 a) 

(2m十1)(仰 +ι)qn.m+l -a qn.m+d ax= m Xn.m+1-ぷ窃+1)Xn.mー (14b) 

ここで Xn.mはXllを鉛直 n次モードへの風の応力の寄与として，次式で定義される.

Xnm(x，t)=17xnh(y)d (J5) 

さらに東西境界を考える.長波のみを考慮する場合の，東岸および西岸での境界条件は， Caneand 

Sarachick (1981)によると，

U=  0 

lfud円
atx=XE 

atx= 0 

(東岸)

(西岸)

(J6) 

(J7) 

である.この境界条件の下で外力が時間的に周期的であるばあいには， Phlips (1987)等に示され

ている通り，東西両岸での反射係数を求めて，数値的に (14a， b)式を解くことが出来る.

モデルに与えた風のデータは FSU(Florida State Univ.)のデータで， Goldenberg and 

0' Brien (1981)のデータに更に新しいデータを加え， 30" N -30" S， 123" E-69' W において

1961-1984年のデータを月別で2"x2"に編集したものである.モデル海洋は東岸を 77"Wに西

岸を 123"EのFig.1に示した領域とし，そこに FSUデータから得た年周期の風の応力の東西成

分を与えた.

2.赤道波の密度データからの検出

密度データからの赤道波の検出をするために，密度データからまず圧力場を求め，次に圧力場

から地衡流計算によって流速場を求めた.赤道のごく近傍(:t1。程度)ではコリオリパラメータ

が非常に小さくなるために，中緯度で使用されている算出方法は取れないので， Tsuchiya (1955) 

およびLukasand Firing (1984)の方法に従った.次に圧力場と流速場を鉛直モードに展開して，

ある鉛直モード nについての九 Unを求めた.

(11 a， b)式を見ると，鉛直モード展開されたロスビ一波の東西流速・圧力共に二つの次数の

エルミット関数を含んでいる.しかし(J3)式で定義されている qnでは，一つの赤道波について，一

つのエルミット関数しか含まない.エルミット関数は直交関数系であるから， (J4)式の操作によっ

てqn，mを求めれば，直ちに(JO)(11 a， b)式で定められている赤道波の振幅を，ある南北・鉛直

断面で求めることが出来る.

赤道波を検出するのに使用した密度データ気候値は， Levitus (1982)のもので，全海洋におけ

る緯度 1度，経度 l度，深さ 19層で，温度については月毎，塩分については季節毎に編集されて

いる. しかし，生データがこの細かさで取られているわけではなし空間的時間的に相当程度の



太平洋における年周期の赤運波

140 E 160 E IBO E ISO刷 140W 120 W 100 W 80 

25H 

20H 

15H 

10H 

5 " 
EQ 

，ーーー"ーーーーーーーー司自ーーーー-信一ーーーー『ーーーーー

× 

105.1. 

155 

205 

255 

Fig. 1. Model Ocean (bold frame)， region 

density data are analyzed (broken 

line)， and location of Christmas island 

(1ST W， 20 N) and Canton island (172。

W， 2.80 S)(cross). 

補聞を行っている.このデータからの解析は東西に

5。ずつの移動平均を取って行った. Levitus (1982) 

のデータの内，解析に使用した領域を Fig.lに示
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region where density data is ana. 

lyzed. Tip marks on right side 

show the levels of Levitus (1982) 

す.またこのデータから求めた密度と buoyancy周 data 

波数の鉛直プロファイルを Fig.2に示す.第一鉛直モードから第四鉛直モードの内部重力波の位

相速度は各々， 2.9m/s，1.8m/s， 1.4m/s， 0.9m/sであった.

IV.結果と考察

Fig. 3-Fig. 10に鉛直第一及び第二モードについて，ケルヴイン波と第ーから第三モードロス

ビ一波の振幅を流速で次元化して，密度データから検出されたものと，モデルによって再現され

たものとを示す.またモデルに与えた風の各モードへの寄与も併せて示す.

l.モデルによって再現された赤道波と外力関数

まずモデルに与えた，風の各々の赤道波への寄与である外力関数を見てみると，鉛直・水平モー

ドの違いによらず赤道に対称な波については，海洋ロスビ一波の位相速度程度のスピードでの西

への伝播を示している. Meyers (1979)とLukasand Firing(1985)はWyrtkiand Meyers (1979) 

の太平洋上の風の解析を行って，東西方向の風の年周期成分は赤道付近数度の範囲では，ほぽ一

様な位相速度で太平洋を西へ伝播していることを示しているが，これはここでの結果と一致する

ものである.一方赤道に対して反対称である第二モードロスビ一波の外力関数の位相は，東岸か

ら180
0

E付近までほとんど変化しない.また図には載せていないが，第四モードロスビ一波の外

力関数の位相もこの領域では，ほとんど変化しない.

モデルで再現されたケルヴィン波の位相の東西分布からは，この波が東へ伝播している様子は

特に読み取れなかった.これは，ここに示した鉛直第一・第二ケルヴィン波の波長が非常に長い
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ので伝播にともなう位相の東西変化が小さしさらに外力関数が海洋のケルヴィン波の波長より

逼かに短いスケールで変動しているため，この外力の局所的な影響が卓越するのであろう.図に

は載せなかったが，第三・第四鉛直モードのケルヴイン波は波長が短し、ため.位相の東西分布は

ほとんどケルヴイン波の伝播によって説明される.一方モデルで再現されたロスビ一波の位相は，

ごく東岸付近を除いては全て各々のロスビ一波の位相速度程度での，西への伝播を示した.しか

し，自由波として伝播しているわけではなし例えば鉛直第一モードの水平第一モードロスビ一

波の振幅は東太平洋で強められ，西太平洋で弱められている.ロスビ一波は，太平洋東岸から中

央部にかけて振幅の大きい外力関数と位相が合っていて，そこで強く励起きれているので，比較

的外力関数の振幅のよわい太平洋西部で、位相が合わなくとも，ロスビ一波の位相には強い影響を

受けないのであろう.例えば，鉛直第一モードロスビ一波では， 170
0

E付近から東では，外力関数

とほぼ逆位相となっており，振幅が減少しているが，東太平洋で与えられた位相・振幅を打ち消
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Fig.8. Same as Fig.3， but second 

baloclinic first mode Rossby wave. 
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す程ではなかった.従って，ロスビ一波は東太平洋で主に励起きれ，西太平洋ではそれを修整す

るのにとどまると言える.また、ケルウ、イン波の反射によって東岸でロスビ一波に与えられた位

相は，太平洋内部域でのロスビ一波の位相にほとんど影響しない.

2. Levitus (1982)の密度のデータから検出された赤道波

密度データから検出きれたロスビ一波は，鉛直第一モードの第二モードロスビ一波以外，西向

きの波の伝播を示している.この東西方向の位相の伝播速度は，概ね各々のモードの自由ロスビ一

波の位相速度程度である.一方ケルヴイン波の位相の東西分布は，東への伝播によっては説明で

きない.特に鉛直第一モードのケルウ、イン波では，位相の東西分布は非常に不規則になっている.

図には示さなかったが，鉛直第三モードでも，鉛直第二モードと同様の傾向がみられた.

3.モデルからと密度データから得られた赤道波の比較

両者の位相を比較すると鉛直第一・第二モードとも，ケルヴイン波・第二モードロスビ一波は
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一致しないが，第一・第三モードロスビ一波はよく一致している.ただし振幅は二倍程度，モデ

ルで再現されたものの方が大きい.また図に示さなかったが，鉛直第三モードの赤道波も，やは

りケルヴイン波と第二モードロスビ一波が一致せず，第一・第三モードロスビ一波は良〈一致し

た

一致しなかった赤道波の内，密度データから検出された鉛直第一モードのケルヴィン波は，モ

デルで再現されたものに較べ振幅がー桁は大きしまた，位相の東西分布が非常に不規則である

ことから，この波が正しく密度データに捕捉きれていない可能性が強い.その原因としては，赤

道潜流が密度データの平均場ではなく擾乱場に混入しているためではないかと思われる.第二

モードロスビ一波が，なぜ一致しなかったのは不明である.

第一・第三モードロスビ一波が密度データから検出したものと，モデルで再現したものとがよ

い一致を示したので，第一・第二・第三鉛直モードの年周期の第一・第三ロスビ一波については

線型モデルは良く実際の赤道波を再現していると言える.またモデルの結果より得られた，第一・

第三ロスビ一波がロスビ一波程度の位相速度で、西へ伝弾する風によって主に東太平洋で励起され

るという結論は，密度データから検出されたロスビ一波にとっても妥当なものである.

また，赤道に対称な外力関数は海洋ロスビ一波とほほ"同位相で、西へ伝播しているが，大気のロ

スビ一波の位相速度は海洋のそれより数倍速いのであるから，これは海洋ロスビ一波が伝播速度

を決定するような大気海洋相互作用によるのではないかと思われる.

4.太平洋中央部における水位変動

これらの赤道波の重ね合わせで、表面水位変動を計

算し (Fig.11)， ~eyers (1979)が過去の観測から

求めた太平洋中央部のクリスマス島(157'W， 2' N) 

とカントン島 (172'W， 2.8' S)におけるものと比較

した. ~eyers (1979)によれば両島で、の水位変動は

年周期が卓越し共に振幅 40cm程度で，最大値と

最小値は各々，クリスマス島では 11月と 4月で，カ

ントン島では 11月と 5月である.モデルで再現され

た赤道波による水位変動は，振幅は両島で等しし

位相も一ヶ月しかずれていないので， ~eyers (1979) 

の結果を良く再現していると言え，モデルによる結

果は妥当なものであると思われる.一方密度データ

から検出された赤道波による水位変動はカントン島

では位相が1.5ヶ月ほどずれているだけであるが.
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Fig.11. Sea level variations 

(cm) at Christman island 

(upper) and at Canton island 

(lower) are calculated by 

model (realline) and detect-

ed from density data (bro-

ken line). 

クリスマス島では振幅が1.5倍大きく位相も 2.5ヶ月ずれており，良〈一致しているとは言えな

い.各モードの寄与を調べてみると，この違いをもたらした最大の原因は鉛直第一モードのケル
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ヴィン波であることが分かった.

v.ま と め

以上の結果から次の事項が明かとなった.

1)ロスビ一波を密度データから水平・鉛直のモード展開によって分離することができる.

2 )第一・第三モードロスビ一波は第一・第二・第三鉛直モードについて，線型モデルで計算さ

れたものと，密度データから再現されたものとの位相が良く一致し，年周期のこれらの赤道

波は，線型力学で論じ得ることが示きれた.ただし振幅には 2倍程度の差が生じた.

3)第一・第三モードロスビ一波は主に太平洋東部で励起きれる.

4 )第一・第三モードロスビ一波の位相は，ほほ位相速度程度で、の西への伝播を示す.

5)ケルヴ、イン波，第一・第三モードロスビ一波の外力関数も，海洋ロスビ一波の位相速度程度

てやの西への伝播を示している.

また次の点が今後の課題として残された.

1)ケルヴィン波と第二モードロスビ一波はモデルで再現したものと，密度データから検出され

たものとは一致しなかったが，その原因は何か?

2 )赤道に対称な外力関数は，なぜロスビ一波の位相速度程度で、の西への伝播を示すのか?
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