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北太平洋風成循環流の季節変化に関する数値モデル実験

舘野　愛実1)・藤原　将平2)・磯田　　豊3)・朝日啓二郎4)

(2016年 7月 19日受付，2016年 8月 30日受理)

Numerical model experiments for seasonal variation of the North Pacific wind-driven circulation

Manami TATENO1), Shohei FUJIWARA2), Yutaka ISODA3) and Keijiro ASAHI4)

Abstract

　　A two-layer model ocean with the Izu-Ogasawara Ridge (IOR) and the Emperor Seamounts (ESs), driven by seasonally 
varying wind stress, is used to explain the observed seasonal variations of barotropic and baroclinic response in the North Pacific.　
Since isostasy is achieved for annual mean state, the annually averaged subarctic and subtropical surface gyres are separated 
without any bathymetric influence.　For a short time scale such as seasonal variation, the barotropic flow is inhibited from 
ascending the bottom slope because of the restriction of the potential vorticity conservation, and generates the baroclinic Annual 
Rossby Waves (ARW) through the impinging process on the shelf slope.　The most conspicuous feature in barotropic response 
is the southward invasion of the subarctic anti-clockwise circulation strengthened in winter into the subtropical region along the 
IOR and the western shelf slope.　It is also found that the westward propagating baroclinic ARW from the southern ESs is 
appeared to be enhanced in spring by superimposing on the seasonal change of Ekman pumping.　These model results are con-
sistent with those estimated from the observation.

Key words : wind-driven circulation, two-layer model, seasonal variation, barotropic and baroclinic response, bathymetry

緒　　　　　言

　季節変化スケールの風応力で変動する風成循環流の応
答では，西向き伝播速度が速い順圧ロスビー波が支配的
となるが，この順圧応答に伴う流速変動や海面水位変動
を既存の海洋観測データから抽出ことは非常に難しい。
それゆえ，北太平洋における風成循環流の季節変動に関
する研究は，数値モデルを用いた力学研究が先行してい
る。例えば，単層モデル研究には Greatbatch and Goulding 
(1990)や Kubota et al. (1995) (以下，K95と略す)，二層モデ
ル研究には亜熱帯循環域を対象とした Isobe and Imawaki 
(2002) (以下，I02と略す)と亜寒帯循環域を対象とした
Wagawa et al. (2010) (以下，W10と略す)がある。最近，藤
原ら (2014)は西部北太平洋の衛星海面高度偏差 (Sea Sur-
face Height Anomaly : 以下，SSHAと略す)とアルゴフロー
トブイ観測による力学海面高度偏差を組み合わせ，順圧
応答成分を ΔDBT=SSHA-ΔD2000(ΔD2000は水深 2,000 dbを
基準とした海面のダイナミックデプス・アノマリー)とし

て，傾圧応答成分を ΔDBC=ΔD2000-ΔDML (ΔDMLは表層混
合層深度を基準とした海面のダイナミックデプス・アノ
マリー)として両者の分離を試みた。ここでは，ΔDBTと
ΔDBCの 12年間分のデータを用いた一年周期の調和解析
結果 (位相 i と振幅 Ampの空間分布図)を引用して Fig. 1
の (a)と (b)に示す。位相 i は水位偏差が上凸極大となる
月表示としているため，ΔDBTは時計回り循環流が極大と
なる月として，ΔDBCは鉛直積分した等密度面が下凸極大
になる月として解釈される。
　Figure 1(a)の順圧応答 ΔDBTは，亜寒帯循環域の時計回
り擾乱が 8～9月の夏季に亜熱帯循環域の伊豆小笠原海嶺
(Izu-Ogasawara Ridge : 以下，IORと略す)の南方まで大き
く張り出していることを示す。なお，亜寒帯循環流と同
じ回転方向である反時計回りを基準にすれば，亜寒帯循
環流が強化される冬季の反時計回り擾乱の南下現象と解
釈される。この順圧流の季節的な南下現象は K95でも再
現されているが，単層モデルであるため IOR上の傾圧応
答は議論できなかった。I02では IOR上の成層は考慮され
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ているが，この南下現象の擾乱源である亜寒帯循環域が
削除されたモデルであった。
　Figure 1(b)の傾圧応答 ΔDBCは，亜熱帯循環域の IOR上
と天皇海山列 (Emperor Sea mountains : 以下，ESsと略す)
以西の海域に A1～A3で示した縞状構造をもつ下凸等密
度面偏差が 3～5月の春季に強化されることを示す。藤原
ら (2014)ではこの縞状構造を一年周期の傾圧ロスビー波
(傾圧 Annual Rossby Wave : 以下，傾圧 ARWと略す)とし
て説明しているが，春季に強化 (または秋季に弱化)され
る理由は不明としている。このような傾圧 ARWの励起は
I02やW10が提示した Impinging (衝突)過程を用いて，次
のように説明される。西向き伝播速度が非常に遅い傾圧
ARWが北太平洋を横断するには 10年オーダーの時間が
必要であるため，季節変化スケールの応答ではアイソス
タシーは成立しない。それゆえ，大振幅の季節変化は順
圧ロスビー波が支配的となり，IORや ESsの海底斜面上
の下層流は零にならず，そこで内部境界面を上下に変化
させる Impingingが生じる。この Impinging過程が海底斜
面上で傾圧 ARWを励起し，この傾圧擾乱は移流の影響や
波の分散性により減衰しつつも，ゆっくりと西方伝播し
て西岸境界域に達する。ただし，I02では亜熱帯循環域の
ESs地形が削除されているため，二層モデルであっても縞
状構造は再現されていない。W10の二層モデルは ESs地
形を表現しているが，北緯 43度以北では傾圧 ARWが存
在できないため (藤原ら，2014)，おそらく，それが理由
で縞状構造が再現されていない。
　そこで，本研究では亜熱帯と亜寒帯の両風成循環流を

結合させた二層モデルを用いて，藤原ら (2014)では考察
できなかった課題である (1) 亜熱帯循環域まで侵入する亜
寒帯循環流の順圧擾乱の影響，(2) 下凸の内部境界面変位
が春季に強化される縞状傾圧擾乱の原因について検討す
る。なお，再現される順圧応答及び傾圧応答の基本的な
力学は I02とW10において議論されており，本研究のモ
デルで表現される力学過程に新しい知見はない。本モデ
ル実験では I02やW10で設定された亜熱帯と亜寒帯の両
風成循環境界の人工的な東西壁を削除しており，この削
除の有無による応答の相違が強調される。

風強制二層モデルの説明

モデル海底地形

　北太平洋の亜熱帯と亜寒帯の両循環流の季節変化に対
する特徴的な海底地形の影響を調べるため，I02やW10
と同様に，単純化した海岸線及び海底地形を設定した二
層モデルを使用した。座標系はモデル地形の南西角を原
点とする直交座標系 (x, y)を用い，x軸は東向き，y軸は北
向きを正とする。計算領域は北緯 20～50度に対応する南
北幅 3,300 km，北端の東西幅は 7,600 km，南端の東西幅は
10,000 kmとし，この範囲に存在する海底地形 H (Fig. 1(a))
を模したモデル海底地形 (基本ケース)を Fig. 1の (c)に示
した。この基本ケースでは，ESsと IORの海山列及び海
嶺 (Ridge)地形と西岸境界に沿って存在する陸棚斜面地形
を表現した。このモデル地形を後述する他のモデル地形
と区別し，以下，Rg (Ridge bottom)モデルと呼ぶ。Fig. 1(d)
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Fig. 1.　 Observational results of the seasonal sea surface height anomalies in the western North Pacific.　Phase (upper) and amplitude 
(lower) of the annual harmonic least-squares fitted to (a) barotropic component ΔDBT and (b) baroclinic component  
ΔDBC. (After Fujiwara et al. (2014)).
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の鉛直断面構造に示すように，最大水深は H=5,000 m一
定とし，陸棚斜面や海嶺の形状 HR x, yR W は次式の余弦関
数で与えた。

 HR x, yR W= 2
H0 1+cos W

2r r+ 2
WS XS XG J  (1)

　ここで，H0 は頂点の高さ，Wは幅，rは峰からの距離
である。ESsは H0=500 m，W=250 km，IORと陸棚斜面
は H0=3,000 m，W=500 kmとして表現した。
　W10が指摘したように，順圧応答の季節変動を理解す
る上で f/Hの渦位分布が重要な情報となる。現実の海底地
形 (Fig. 1(a))から計算した f/H分布 (Fig. 1(b))と比較して，
Rgモデルの f/H分布を Fig. 1の (e)に示す。平坦地形を有
する Rgモデルの f/Hコンターは流線関数が零の条件とな
る東岸境界に接続するため，I02が指摘したように，長期
積分後の定常場 (もしくは年平均場)の下層流が零となる
アイソスタシーが成立する。また，Rgモデルで設定した
ESsの高さは 500 mであるため，これらの地形上で南下す
る f/Hコンタ距離は最大でも 500 km程度 (約 5度)である。
一方，IORや西岸陸棚斜面の f/Hコンターは大きく南下し，
高渦位領域 (例えば，f/H>25×10−9m−1s−1)は北部から南側境
界にまで達し，季節的な順圧応答にとって大きな障害と
なる。

　Rgのモデル結果を理解するための比較実験として，Rg
モデルから成層を削除した 1L-Rg (1-Layer Ridge bottom)モ
デル，Rgモデルの海底地形を全て削除した Ft (Flat bottom)
モデル，Rgモデルの亜寒帯循環域と亜熱帯循環域を人工
的な東西壁により分離した S-Rg (Separate Ridge bottom)モ
デル，Rgモデルに SR (Shatky Rise)と HR (Hess Rise)の海
台 (Rise)地形を加えた Rg+Rs (Ridge＋Rise bottom)モデル
を実施した。なお，SRと HRは円形地形で単純化し，(1)
式で両海台の高さは H0=500 m，幅Wは円の直径として，
それぞれW=800 kmと 1,000 kmとした。

支配方程式

　本モデルの運動方程式は運動量の移流項を無視した I02
の二層モデルと同じであるが，水平粘性項だけでは数値
的発散の原因となる数十日周期の振動現象を抑えること
ができなかったため，海底摩擦項を加えている。支配方
程式は静水圧，ブシネスク，リジッド・リッドの近似を行っ
た下記の方程式である。
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Fig. 2.　 Horizontal distributions of (a) depths H and (b) potential vorticity f/H in the North Pacific.　Locations of Izu-Ogasawara 
Ridge (IOR), Emperor Seamounts (ESs), Hawaiian Islands (HAI), Shatky rise (SR) and Hess rise (HR) are denoted.　Two-
layer model for (c) plane view of bottom topography H, (d) vertical view along the southern end of the domain for the x direc-
tion, and (e) plane view of potential vorticity f/H.
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2t
2tu
-ftv=- lg

2x
2h1
+

th1
xw
y-xb

y

+AHd2tu  (3)

 2t
2tv
+ftu=- lg

2y
2h1
-
th2
xb
x
+AHd2tv

 
(4)

 2t
2h1
+
2x
2u1h1

+
2y
2v1h1

= 0
 

(5)

　ここで，p は鉛直平均した渦度，W  は流量流線関数，H
は全層水深， lg = Tt/tR W g ( Tt は上下層の密度差，gは
重力加速度)は還元重力加速度，f (y)は緯度関数 {=20°～
50°Nのコリオリパラメータ，t (=103 kg m−3)は海水の代
表密度，AH  (=2.0×103 m2s−1)は水平渦動粘性係数，xwy  は東
西風応力のみを考え，h1 は上層厚，(x, y)方向の上層流速
成分を (u1, v1)，下層流速成分を (u2, v2)とし， tu/ u1-u2
と tv/ v1-v2 はシアー流成分，xbx= cdu2 と xby= cdv2  は海
底摩擦応力の (x, y)成分 (cd= 0.01は線形海底摩擦係数)で
ある。なお，J(A, B)/AxBy-BxAy はヤコビアン，dA/ iAx+jAy

dA/ iAx+jAy はナブラ (i, jは x, y方向の単位ベクトル)の演算
子を示す。渦度 p 及び流量流線関数 W  は次式で定義して
いる。

 p/d$ H
1 d}S X (6)

 h1u1+h2u2/-
2y
2W

 (7)

 
h1v1+h2v2/

2x
2W

 
(8)

成層条件

　藤原ら (2014)は観測値をもとにした傾圧第一モードの
内部変形半径 m1 と b/2v  (vは一年周期の周波数，b= 2Xcosz/R

b= 2Xcosz/R は惑星ベータ，X は地球の角速度，z は緯度，
Rは地球の半径)の緯度分布から，m1<b/2v となる北緯
43度以北において傾圧 ARWが理論上存在しないことを
示した。二層モデルの平均上層厚を H1，還元重力加速度
を lg ，全水深を H (=5,000 m)とすれば，本モデルの内部
変形半径は m1= lg H1 H-H1R W/HR W1/2/f  から見積もられる。
藤原ら (2014)の観測結果によく似た m1 と b/2v の緯度分
布を表現するために，モデル領域一様に H1=1,000 m， lg
=0.80×10−2 ms−2を設定した。本モデルの m1 と b/2v の緯
度分布を Fig. 3の (a)に示すが，これは観測結果 (藤原ら
(2014)の Fig. 10(b))に比べて，傾圧 ARWが存在しない緯
度南限は少し北側にずれて北緯 44度くらいにあり，南側
の m1 は少し過小評価されている (例えば，北緯 20度付近
では 10 km程度小さい)。

風強制条件と計算条件

　本モデルも I02やW10と同様，東西方向の風応力成分
xw

x  によってのみ駆動される。たし，藤原ほか (2014)の海
上風解析結果を参考にして，亜寒帯・亜熱帯循環領域で
振幅が異なる季節変動成分を考慮した次式を与えた。

 
xw

x = x0 cos L
r yS X 1+sin T

2r tS X L
a y+ 1-aR WS XG J . (9)

　ここで，Tは一年を 360日とした周期，Lはモデル領域
の南北幅，亜寒帯循環側ほど変動振幅が大きくなる解析
結果を再現するため，x0 を 4.3×10−2 Nm−2，係数 aを 0.49
に設定した。本モデルの位相 i は 2月 (t=90 day)に風応
力極大，8月 (t=270 day)に極小になるように，(9)式の位
相をずらして設定し，Fig. 3の (b)はその年平均 (xmean)及
び極大月 (xmax)，極小月 (xmin)の風応力の緯度分布である。
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Fig. 3.　 (a) Meridional plots of Rossby radius of deformation m1 and 2v/b .　In shaded area, ARWs cannot exist theoretically. (b) 
Meridional distributions of wind stresses for the maximum xmax, mean xmean and minimum xmin.
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北緯50度の季節変動幅が約8.0×10−2 Nm−2であるのに対し，
北緯 20度はその半分程度の季節変動幅となる。
　この風応力を用いれば，本モデルのスベルドラップ輸
送量 W  (x, y, t)は次式で与えられる。

 } x, y, tR W=
tb yR W1

xE

x#
2y
2xw

xU Zdx (10)

　ここで，xE  は東岸境界の x座標である。この W  (x, y, t)
から季節変化成分を抽出し，その位相 (上段 : i )と振幅 (下
段 : Amp)の空間分布を Fig. 4の (a)に示し，同様な表示で
ある観測結果 (藤原ら (2014)の Fig. 4(b))を，比較のため
Fig. 4の (b)に示した。位相は時計回り循環流の極大 (海面
高度に換算して上凸極大)となる月と定義した。それゆえ，
亜熱帯循環域では時計回りの亜熱帯循環流が最も強化さ
れる月，亜寒帯循環域では反時計回りの亜寒帯循環流が
最も弱化される月が示される。観測結果の亜熱帯循環域
の位相は 1～3月の間で変化しているが，モデルの位相は
それを 2月で代表している。観測結果が示す亜寒帯域の
振幅が亜熱帯域の振幅よりも 1.5倍程度大きくなる傾向
は，係数 aの設定によってほぼ再現される。
　境界条件は全領域で閉境界，non-slip条件とした。(2)～
(4)式を差分化し，25回に 1回の間隔で松野スキームを課
した leap-frogスキームを用いて時間積分した。(6)式の渦
度に関するポアッソン方程式は逐次過緩和 (SOR)法を用
いて解いた。格子幅は本モデルの海底地形変化を表現す
るため x, y方向ともに 20 kmとし，時間刻み幅は 600秒と
した。

初期条件

　I02では計算時間の節約のため，初期値として (9)式の
定常風成分から予測されるアイソスタシー状態の流量流
線関数 W  (x, y) (先に示した (10)式)と次式の上層厚 h1 (x, y)
を与えている。

 
h1 x, yR W= h0+ t lg b yR WH1

f yR W
xE

x#
2y
2xw

xU Zdx
 

(11)

　ここで，h0 は h1 (x, y)を全領域で平均した上層厚と H1 (平
衡時の上層厚)を等しくするための定数である。本モデル
では，これらの式を用いて計算された Wと h1 の空間分布
に，西岸に沿って幅約 50 kmのMunk-layer (= AH/b pR W1/3 ;  
中心緯度の惑星 b p)を想定した西岸境界層を接続して，W
と h1 の値が閉じた初期場を作成した。まず，この初期場
を Ftモデルに設定し，年平均の定常風強制で定常状態に
至るまでの数値積分を行った。その結果，h1 の (11)式に
含まれる H1 の近似が悪く，さらに，本モデルの成層条件
では亜寒帯循環域における傾圧ロスビー波の伝播が非常
に遅いため，下層流がほぼ零となる準定常状態が得られ
るためには 20年間の数値積分が必要であった。このアイ
ソスタシー状態にあるモデル結果を新たな初期値として，
1L-Rg以外の各モデルケースに設定した。風応力の季節
変動成分を考慮した数値実験において，定常的な季節変
化が得られるためには，上記の初期値からさらに 10年間
の数値積分が必要であり，この 10年目の結果を以下の解
析に使用した。
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計　算　結　果

一年周期の調和解析の方法

　アイソスタシーが成立しない季節変化スケールの応答
であれば，順圧応答は流量流線関数 W，傾圧応答は内部
境界面変位量 hの時空間変化によって定性的な特徴がほ
ぼ代表できる。10年目の計算結果を用いた解析は，藤原
ら (2014)の資料解析と同様に，W  と hはともに格子点毎
の年平均値からの偏差値を作成し，最小二乗法を用いた
一年周期の正弦関数を fittingさせた調和解析を行い，調和
定数である位相 (i)と振幅 (AmpW)の空間分布を求めた。位
相の表示も藤原ら (2014)に従い，海面高度に換算して上
凸極大となる月を示す。すなわち，W  の位相は時計回り
の循環流成分が極大となる月の表示，hの位相は内部境界
面変位が下凸極大となる月の表示である。以下に示す各
モデルの調和解析結果 (Fig. 7(a)(b)と Fig. 9(a)(b))は全て同
じ表示形式であり，上から順に，W  の位相 iW と振幅
AmpW，hの位相 ihと振幅 Amph とした。W  の振幅 AmpW
図の等値線上に示した矢印は，位相 iW に対応した時計回
りの循環方向を示す。

1L-Rgのモデル結果

　基本ケースである Rgのモデル結果をみる前に，Rgモ
デルから成層を除去した 1L-Rgのモデル結果を Fig. 5に
示し，順圧応答のみの年平均場と季節変動場について記

述しておく (K95の単層モデル研究に対応)。1L-Rgモデル
の場合，数年程度の数値積分で定常的な季節変化が得ら
れ，ここでは 5年目の結果を解析した。Fig. 5の (a)は年
平均 W  分布 (正値は時計回り)を示し，図中の赤線は北端
境界に沿った平坦水深の渦位 f/Hである。W  の各等値線は
IORや ESsの Ridge地形で南下する渦位 f/Hの等値線 (Fig. 
2(e))に従った局所的な南下を示す。特に，亜熱帯循環域
にある IOR上の渦位 f/Hは北端境界に繋がっているため，
K95でもモデル再現されているように，反時計回りの亜
寒帯循環流の IOR上への南下は顕著である。なお，西岸
境界付近の陸棚地形上で亜寒帯循環の南西端が南方へ引
き伸ばされる現象については，親潮の異常南下を想定し
た Kubakawa and McWilliams (1996)の定常順圧理論でその
力学が議論されている。
　Figure 5の (b)は 1年周期の W  の位相 iW と振幅 AmpW  の
分布である。順圧応答は非常に速いため (東岸から西岸へ
の伝播時間は 10日程度のオーダー)，IORより東方の亜寒
帯循環域で 8月，亜熱帯循環域で 2月となる位相は，Fig. 
4(a)に示したスベルドラップ輸送の位相とほぼ同じであ
る。海底地形の影響は上述した年平均場とよく似ていて，
順圧擾乱の位相と振幅のどちらも ESs上で南下傾向，IOR
上で顕著な南下を示している。このように，季節変化ス
ケールの順圧応答ならば，相対渦度の時間変化を考慮せ
ずとも，年平均場とほぼ同様な渦位 f/Hに支配された応答
を示すことは，W10によってすでに指摘されている。
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W  for 1L-Rg model.
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Rgと Ftのモデル結果の比較

　Figure 6はRgモデルの年平均 W  分布 (正値は時計回り流)
と年平均 h分布 (正値は上凸変位)である。Rgモデルの年
平均場では下層流がほぼ零となるアイソスタシーが成立
するため (I02やW10で指摘)，1L-Rgモデルの年平均 W  
分布 (Fig. 5(a))とは異なり，W  と hのどちらも海底地形の
影響を受けず，亜寒帯と亜熱帯に分離した年平均循環流
が形成される。この結果は，前節の 1L-Rgモデルが示し
た年平均場，すなわち，IOR上を南下する定常的な亜寒
帯循環流は現実には存在しないことを意味する。一方，
Fig. 7の (a)上段の二つは 1年周期の W  の位相 iW と振幅
AmpW  の分布であり，これらは 1L-Rgモデルの Fig. 5(b)に
似ている。Rgモデルでもアイソスタシーが成立しない季
節変化スケール程度の順圧応答であれば，海嶺付近にお
ける傾圧応答の修正はあるものの，基本的には 1L-Rgモ
デルの順圧応答で説明される。
　藤原ら (2014)によるΔDBTとΔDBCの観測結果 (Fig. 1の (a)
と (b))は，Rgモデルによる W  と hのモデル結果 (Fig. 7(a))
にそれぞれ対応しており，季節的な順圧及び傾圧応答の
特徴が概ねモデル再現されている。すなわち，ΔDBTに対
応した W  では亜寒帯循環域の季節擾乱が亜熱帯循環域に
ある IOR及びその西側海域まで南下していること，ΔDBC

に対応した hでは亜熱帯循環域において春季 (5月ころ)
に強化される A1～A4で示した西方伝播する縞状の傾圧
ARWが再現されている。
　これらの現象が海底地形の影響を受けていることは，Ft
のモデル結果 (Fig. 7(b))との比較から容易に理解される。
ここでは Rgと Ftの両モデルの定量的な差を強調するた
め，Rgの正弦関数から Ftの正弦関数を差し引いた残差

(Rg-Ft)の位相差 Δi と振幅差 ΔAmph の空間分布を
Fig. 7(a)(b)と同様な表示で Fig. 7の (c)に示した。W  の振
幅差 ΔAmpWが比較的大きな場所は，ESs上とその西方海
域，西岸陸棚上，IOR上とその西方海域の三カ所にみられ，
極大値はそれぞれの海底斜面上にある。これらの場所の
位相差 ΔiW は，亜寒帯循環域で 2月，亜熱帯循環域で 8
～9月となり，Ftモデルの位相 iW とは逆位相の関係にあ
る。これは西方伝播する順圧的な季節擾乱の一部がこれ
らの海底地形に捕捉され，それより西方の循環流の季節
変動を小さくするセンスに働いていることを示す。それ
ゆえ，Ftモデルが示す W  の位相 iW と振幅 AmpW  の分布は，
予測されたスベルドラップ輸送のそれら (Fig. 4(a))と定量
的にもよく一致しているのに対し，Rgモデルでは海底地
形に捕捉される分，季節変動する輸送量が減少している。
　西方伝播する傾圧 ARWは Rgモデルの ESs以西だけで
なく東岸境界からもみられ，この傾圧 ARWは Ftモデル
にも現れている。ここでは時間変化図を示さないが，東
岸境界から西方伝播する傾圧 ARWは，南岸境界付近の季
節的な風強制により励起された湧昇及び沈降擾乱が東岸
境界まで伝播した内部ケルビン波がその起源である。よっ
て，Rgと Ftの両モデルで共通する東岸境界からの傾圧
ARWは，両モデルの差である振幅差 ΔAmph 分布ではほ
ぼキャンセルされる。ところが，Rgモデルにしか表現さ
れない ESs以西の傾圧 ARWに伴う縞状模様も，この振幅
差 ΔAmph 分布では消えてしまう。ただし，縞状模様は消
えるが，ESsを起点として次第に振幅を減衰しながら西方
伝播する傾圧 ARWとして表現されている。Rgモデルで
は春季に強化される傾圧 ARWが Ftモデルを差し引くこ
とで消えてしまうという本モデル結果は，傾圧 ARWの季
節的な強化と弱化の原因が Ftモデルにもあることを示唆
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Fig. 6.　Annual mean components of (a) the stream function W  and the interface displacement h for Rg model.
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する。
　Rgモデルでもその傾向はみられるが，Ftモデルの下凸
内部境界面変位の極大月は亜寒帯循環のほぼ全域で11月，
亜熱帯循環域のほぼ全域で 5月にある。これは，風応力
によるエクマンパンピング wEk の季節変動成分から生じ
る内部境界面変位として説明される。エクマンパンピン
グによる内部境界面変位 hEk は wEk を時間積分した次式で
与えられる。

 hEk= wEk dt=
2y
2

t
#

t
# tf

xw
xT Ydt  (12)

　そこで，hEk の計算値の中で一年周期成分の位相 i と振
幅AmpW の空間分布を Fig. 8に示し，これらが Ftモデルの
内部領域にみられる ih と Amph の分布パターンにほぼ一
致していることが確認される。亜熱帯循環域を例とすれ
ば，2月に極大となる正の風応力カールはパンピング (水
平収束流のセンス)により沈降流を促し，一年周期成分で
は応力極大期から 90度 (3カ月)位相がずれた 5月に下凸
の内部境界面変位が極大となると解釈される。
　以上の結果から，ESsで励起された傾圧 ARWは減衰し
ながら西方伝播しているだけであり，この波動が春季に
強化される物理メカニズムは存在しないと判断される。
それゆえ，観測データや Rgモデルの調和解析が示した下
凸内部境界面変位の春季極大は，1年周期の傾圧 ARWが
ゆっくりと伝播する途中，同じ一年周期のエクマンパン
ピングによる内部境界面変位と重ね合わさった結果とし
て理解される。付録では 2つの正弦関数を重ね合わせた
単純な解析解を用いて，季節的な振幅変化を伴っている

ようにみえてしまう傾圧 ARWについて説明する。ここで
改めて観測結果である ΔDBC (Fig. 1(b))の位相分布をみる
と，亜寒帯循環域は秋の位相である紫色，亜熱帯循環域
は春の位相である緑色が支配的である。これは藤原ら
(2014)が扱ったアルゴの水温・塩分データには，エクマ
ンパンピングの季節変動成分による内部境界面変位の情
報がある程度表現されていることを示している。
　傾圧 ARWが存在しない成層条件を設定した北緯 44度
以北の Rgモデルには，北部 ESsから西方へゆっくりと移
動する大振幅の内部境界面変位が示されている (hの振幅
Amph や位相 ih )。位相分布から，この擾乱の東西スケー
ルは ESsの東西幅程度，南北スケールは北緯 44度以北か
ら北側境界にまで至るような，南北方向に長軸をもつ楕
円形の渦流であることがわかる。しかし，このような傾
圧擾乱は Fig. 1(b)の傾圧応答 ΔDBCに示されていない。藤
原ら (2014)が解析に用いたアルゴの格子化データは，空
間的に不均一な広範囲の平滑化がなされており，モデル
再現されたような正負の渦流偏差が存在していたとして
も，空間平滑化によりキャンセルされている可能性が考
えられる。

S-Rgと Rg+Rsのモデル結果

　Figure 9の (a)は S-Rgモデル，Fig. 9の (b)は Rg+Rsモ
デルの調和解析結果である。まず，Rgと S-Rgのモデル
比較 (Fig. 7(a)と Fig. 9(a))から，亜熱帯循環領域まで南下
する亜寒帯循環流の影響を議論することができる。両モ
デルの最も大きな相違は，流量流線関数 W  の IOR西方海
域における位相分布 iW にある。両モデルとも IORの地形
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効果によって亜熱帯域の西岸境界流である黒潮流量の季
節変動幅が小さくなっているが，その北上流成分 (黒潮)
が強化される時期が S-Rgモデルでは 3～5月 (主に春季)
であるのに対し，Rgモデルでは 5～9月 (主に夏季)にある。
この位相の本質的な違いは振幅分布 AmpW  に示した時計
回り矢印から判断され，S-Rgモデルでは亜熱帯循環流の
一部が IORを超えて西方へ拡がるのに対し，Rgモデルで
は亜寒帯循環流の一部が北側 IORから南方へ拡がること
を原因としている。S-Rgモデルの亜熱帯循環域は I02と
同じモデル設定なので，春季ころの黒潮強化は I02とほぼ
同じ結論である。しかし，Imawaki et al. (1997)で提示され

ているように，黒潮域の ASUKA観測線の流量は 12月を
除くと，5～8月の夏季に増加する傾向を示している。I02
はモデルの単純化を原因として細かな位相変化を再現で
きないとしているが，Rgモデルのように亜寒帯循環流も
考慮すれば夏季の流量増加が再現され，Imawaki et al. (1997)
の観測結果がある程度は説明される。ただし，夏季に黒
潮を強化する物理メカニズムはなく，冬季に強化される
反時計回りの亜寒帯循環流の一部が陸棚斜面に沿って南
下し，この反時計回り擾乱が時計回り循環の黒潮を弱め
るセンスに作用したことが原因である。すなわち，黒潮
に対する亜寒帯循環流の直接的な影響は，冬季から春季
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の黒潮弱化にある。A1～A4の内部擾乱は S-Rgモデルで
も Rgモデルと同様に再現されており，この現象に関して
は亜寒帯循環域の影響はほとんどないと考えられる。
　Rgと Rg+Rsのモデル比較 (Fig. 7(a)と Fig. 9(b))からは，
二つの海台 (Rise)地形である SRと HRの影響を議論する
ことができる。結果として，これらの海台地形の影響は
局所的な海域に限られている。Rgモデルと比べて，
Rg+Rsモデルの W  では両海台上で少し歪む振幅分布と 1
カ月程度の位相変化がみられ，hにも両海台上で局所的に
大きな振幅が現れ，そこでは複雑な位相分布を示してい
る。すなわち，Rgモデルの特徴的な現象である IOR西側
の黒潮変動や A1～A4の内部擾乱を歪めるほどの海台地
形の影響はないと判断される。ただし，Rg+Rsモデルで
再現された A1の内部擾乱は，SRで発生した大振幅の内
部擾乱と区別がつかなくなっている。Fig. 1(b)に示した
ΔDBCの観測結果は，A2や A3の内部擾乱よりも A1の内
部擾乱の振幅が大きいことを示しており，Rg+Rsモデル
はこの状況を説明できる結果かもしれない。

ま　　と　　め

　本研究は先行研究である I02やW10と同じ風強制二層
モデルを用いているが，亜熱帯と亜寒帯の両風成循環域
を区別せず，北太平洋全域をモデル対象とした風成循環
流の季節変動に対する特徴的な海底地形変化 (IOR・ESs・
SRや HR)の影響を調べた。まず，亜寒帯循環域の時計回
り擾乱が夏季に亜熱帯循環域の IORの南方まで張り出す
という順圧応答 (Fig. 1(a))は，流量流線関数 W (Fig. 7(a)の

上段)としてモデル再現された。この現象は冬季に強化さ
れる反時計回りの亜寒帯循環流の一部が陸棚斜面に沿っ
て南下し，この反時計回り擾乱が時計回り循環の黒潮を
弱めるセンスに作用した結果と解釈される。次に，亜熱
帯循環域の IOR上とそれ以東の縞状構造をもつ下凸等密
度面偏差が春季に強化されるという傾圧応答 (Fig. 1(b))は，
内部境界面変位 h (Fig. 7(a)の下段)としてモデル再現され
た。この縞状構造は南部 ESsで励起された傾圧ARWが減
衰しながら西方伝播している途中，全海域で励起される
同じ一年周期のエクマンパンピングによる内部境界面変
位と重ね合わさった結果，春季に強化されるようにみえ
ることがわかった。また，他のモデルでは SRや HRでも
傾圧 ARWが励起されることが示され，観測された縞状構
造にはその影響も含まれているかもしれない。
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付録 : 傾圧 ARWと一年周期のエクマンパンピングの 
重ね合わせ

　ここでは x軸を東西方向とした単純な 1次元モデルを
用いて，ESsから次第に減衰しながら西方伝播する傾圧
ARWに季節変化するエクマンパンピングを線形に重ね合
わせ，その調和解析を考える。x軸の正を東向き，原点
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Fig. A1.　 Spatial distributions of (upper) phase imax and (lower) relative amplitude hmax, considering the two superimposed sinusoidal 
waves with the amplitude ratios of (a) R : E=1 : 0 and (b) R : E=1 : 0.4.
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x=0を傾圧 ARWが励起される ESs上にとる。西方伝播
(x<0)する傾圧 ARWの最大振幅を R，東西波数を k，振
幅の空間的な減衰率を c，東西一様なエクマンパンピング
の季節振幅を E，そして両擾乱に共通する一年周期の角
速度を ~1 とする。これらのパラメータを用いれば，正弦
関数で近似した両擾乱の内部境界面変位 h (x, t)の重ね合
わせは次式で表現される。

 h x, tR W=R$ecx sin kx+~1tR W+E$sin ~1tR W (A1)

極大振幅となる位相 imax は 2h/2t= 0 より，

 imax=~1t= tan-1

R$ecxcos kxR W+E
R$ecx sin kxR WU Z  (A2)

となる。この位相 imax の値を (A1)式に代入すれば，振幅
値 hmax を得ることができる。Fig. 7のモデル結果を参照し
て北緯 30度付近を想定すれば，傾圧 ARWの東西波数は
k=2r/600 km (西向き位相速度に換算すると約 2 cm s−1)，
空間的な減衰率は c=1/1,000 kmと概算される。これらの
値と両擾乱の振幅比 R : Eを適当に仮定すれば，調和定数
(位相と振幅)の定性的な空間分布が計算される。
　まず，Fig. A1の (a)はエクマンパンピングが全くない
ケース (R : E=1 : 0)の位相 imax と相対振幅 hmax の空間分
布であり，これは Rg-Ftの差をとったモデル結果 (Fig. 
7(c))に対応する。この解は x=0で励起された傾圧 ARW
が減衰しながら西方伝播し，4年間で x=-2,400 kmに達
する様子を表現している。
　この状態にエクマンパンピングの季節変化を加えた
ケース (R : E=1 : 0.4)が Fig. A1の (b)であり，モデル結果
の Rgモデル (Fig. 7(a))に対応させている。エクマンパン
ピングの相対振幅は 0.4，(A1)式より位相は+90度，こ
れらの値を Fig. A1(b)に横破線で表示した。まず，傾圧
ARWが減衰した海域ほど (例えば，x=-2,400 km付近)，
調和定数はエクマンパンピングの位相 imax と相対振幅 
hmax に接近する。一方，エクマンパンピングよりも傾圧
ARWが卓越している x=0付近の位相変化は Fig. A1(a)に
似た西方伝播を示すが，それは x=0～-1,200 km(時間で
は約 2年間)くらいの範囲に制限される。それ以西 (x< 

-1,200 km)の位相は，エクマンパンピングの位相 (+90度)
を中心とした微小な位相変化となる。これらは Rgモデル
(Fig. 7(a))が示した位相分布 ih の特徴である，ESs以西の
位相が 2年程度は傾圧 ARWの西方伝播，それ以西ではエ
クマンパンピングの位相周辺 (5月前後の緑色表示)とな
る様子をうまく表現している。また，1次元モデルは傾圧
ARWが x=0～-2,400 kmを 4年間で伝播するという設定
なので，両擾乱が同位相となって季節的に強め合う場所
(+90度)は図中の記号 A4～A1の 4カ所にあり，そこで
は相対振幅 hmax が極大となる (逆位相となる中間域では極
小振幅)。これら西方 (x<0)に向かって相対振幅 hmax が減
少する 4カ所の振幅極大域は，Rgモデル (Fig. 7(a))の振幅
分布 Amph に示した (A4)～A1の赤線に対応している。
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