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襟裳沖陸棚斜面域から日高舟状海盆へ侵入する 
親潮順圧流の数値モデル実験と海洋観測

三宅　誠音1)・磯田　　豊2)・今井　圭理3)・小熊　健治3)・澤田　光希3)

(2019年 10月 8日受付，2019年 10月 21日受理)

Model experiments and observations of Oyashio barotropic flow intruding  
to Hidaka Trough via steep shelf slope area off Cape Erimo 

Masato Miyake1), Yutaka Isoda2), Keiri Imai3), Kenji Oguma3) and Kouki Sawada3)

Abstract

  The shelf slope off Cape Erimo is very steep, and its slope width (L～30 km) is smaller than the internal radius deformation 
(λi～50 km).　A simple model is used to investigate the dynamic response of Oyashio barotropic flow passing through this local 
steep slope area.　Model results suggest that near-bottom Oyashio water cannot intrude from shelf area off Cape Erimo to 
Hidaka Trough, because inverse flow accompanied by the bottom trapped shelf wave is generated over the steep slope under the 
physical condition of L <λi.　To confirm the existence of such inverse flow, hydrographic data at upstream and downstream both 
sides of shelf area off Cape Erimo were examined. 

Key words : Oyashio, Cape Erimo, Steep shelf slope, Hydrographic data

緒　　　　　言

　北太平洋亜寒帯の西岸沖海域では Fig. 1(a)の海底地形図
に示すように，最大水深が 6,000 mを超えるクリル・カム
チャッツカ海溝 (Kuril-Kamchatka Trench)と日本海溝 (Japan 
Trench)がほぼ南北方向に連なり，沖合幅 100～200 kmの
長大な陸棚斜面地形を形成している。2,000 m以深の陸棚
斜面形状の変化は比較的小さいのに対し，北海道南岸沖
の 2,000 m以浅の陸棚斜面に限って特徴的な地形変化がみ
られる。北海道南岸沖の海底地形を拡大表示したもの (後
述する観測点も併記)がFig. 1の (b)である。その特徴とは，
襟裳沖陸棚斜面域で約 30 kmの非常に狭い範囲で水深が
200 mから 2,000 mまで変化する急斜面となる一方，襟裳
南西沖に位置する日高舟状海盆 (Hidaka Trough)における
2,000 m以浅の沖合幅は約 200 kmまで大きく拡がり，緩
斜面へと変化していることである。これらの地形変化を
代表する 1,000 m等深線をみると，襟裳沖では急斜面の陸
棚斜面域内にあり，日高舟状海盆では緩斜面の中央付近
で半円形状を描いている。北太平洋亜寒帯域の西岸境界
流である親潮はこのような陸棚斜面域を南下しており，

本研究では親潮が特徴的な地形変化を有する襟裳沖陸棚
斜面域から日高舟状海盆へ侵入する際の局所的な力学応
答に注目した。
　陸棚斜面上に捕捉される親潮は，内部境界面変位を伴
わず，海面水位変位のみを圧力勾配力とした順圧流成分
である。北太平洋を想定した風成循環流理論によれば，
偏西風の季節変化に同期した親潮は，位相速度の速い順
圧惑星ロスビー波の西方伝播によって説明される(Wagawa 
et al., 2010 ; 藤原ほか，2014 ; 館野ほか，2016)。すなわち，
明瞭な季節変化を示す親潮南下流は順圧流成分が支配的
と考えられる。例えば，Uehara et al. (2004)は襟裳東側に
設定された OICE (Oyashio Intensive observation line off Cape 
Erimo)線上の係留流速観測と断続的に実施された海洋観
測から，偏西風が強化される冬季 (1月ころ)には陸棚斜
面の海底直上にも有意な南下流が捉えられ，親潮順圧流
の存在を指摘している。さらに，OICE線上で水深 0～1,000 
m範囲の絶対南下流量を見積もり，冬季に極大の 12.8 Sv 
(2001年 1月 : 1 Sv = 106 m3s－1)，秋季に極小の 0.5 Sv (2001
年 9月)となることも示した。Isoguchi and Kawamura (2006)
は親潮域に点在する暖水リングの南北挙動及び東北沖水
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温場のボックスモデル計算から，冬季に強化される南下
流の存在を間接的に示唆している。このように，観測結
果をもとにした親潮の傾圧流成分と順圧流成分の分離や
正味の流量の見積もりは不明瞭ながらも，冬季に強化さ
れる親潮順圧流が水深 1,000 m前後の陸棚斜面域に捕捉さ
れ，襟裳沖陸棚斜面域から日高舟状海盆へ侵入している
という状況証拠は整っている，と思われる。
　一方，日高舟状海盆内の表層では津軽海峡から流出す
る津軽暖流の季節変化 (Gyreモードと沿岸モード)が卓越
している。Rosa et al. (2007)の水塊解析によれば，親潮が
強化される冬季は，海面冷却によって津軽 Gyreが衰退し，
襟裳沖から日高舟状海盆内へ流入する親潮水が支配的と
なる。このとき，親潮の日高舟状海盆内への流入構造は，
傾圧的な密度流と海底斜面地形に捕捉された順圧流の 2
つが考えられる。本研究では後者の順圧流入に焦点を絞
り，永年的な成層場 (内部変形半径 λi～50 km)と襟裳沖の
局所的な地形変化 (陸棚幅 L～30 km)の条件のもとに作成
した数値モデルを用いて，順圧南下流の応答問題を調べ
た。この数値実験のモデル結果は，L < λiとなる襟裳沖を
南下する親潮順圧流が順圧流のままでは日高舟状海盆内
へ流入できないことを予測する。この予測の確からしさ
を調べるために，襟裳沖陸棚斜面域を挟む観測線で得ら
れた海洋観測資料を解析し，両観測線断面に現れる中層
以深の水塊構造 (水深 500 m付近の中暖水と水深 1,000 m
付近の溶存酸素極小水)の比較を行った。

襟裳沖陸棚斜面域を通過する順圧南下流の数値実験

モデルの概要

　本研究で用いた数値モデルは襟裳沖陸棚斜面付近の北

緯 41°50′のコリオリパラメータ f = 9.732×10－5 s－1を用い
た f平面近似の POM (Princeton Ocean Model : Blumberg and 
Mellor, 1987)であり，鉛直方向にはσ座標系等間隔の 30
層とした。北海道南岸沖における陸棚斜面地形の特徴を
模した単純なモデル地形を平面図として Fig. 2の (a)に示
した。f平面ではあるが，モデル地形の上側を北側とした
東西南北で説明する。モデルの水平格子間隔は Δx =Δy = 1 
kmとし，最も浅い水深は 200 mとして西側閉境界に沿っ
て一様に与え，それゆえ，200 m以浅の襟裳沖陸棚上は北
西角に矩形陸地 (東西 100 km×南北 50 km)として表現さ
れる。モデル陸棚斜面は西側閉境界の水深 200 mから東
側の水深 4,000 mに至る一定勾配値として与えるが，北側
では 100 km範囲，南側では 200 km範囲の水深変化とした。
両陸棚斜面領域は南北幅 L = 30 kmの急斜面領域で線形に
接続させ，これにより特徴的な襟裳沖陸棚斜面域を表現
した。4,000 m等深線よりも東側には東西幅 200 kmの一
定水深 (H = 4,050 m)の緩衝領域を設け，東側開境界 (放射
条件)で生じる微小擾乱の影響を避けた。
　本数値実験では冬季に卓越すると推測されている親潮
の順圧成分を南下流として北側開境界から流入強制させ，
南側開境界では POMに設定されている放射条件を用いて
流出させる。ところが，「緒言」で紹介したように，親潮
の傾圧成分と順圧成分の分離や正味の流量の見積もりは
未だ不明瞭であり，北海道南岸沖の陸棚斜面上における
岸沖流速分布も確定していない。ここでは示さないが，
POMの単層モデルを用いて，親潮の順圧南下流を想定し
た種々の流量及び岸沖流速分布を仮定した予備実験を
行った。その結果，岸沖方向に一様な流入流速で現実的
な範囲の順圧流量 (0～40 Sv)を与えても，基本的には渦
位保存を満たす等深線に沿った定常場が形成されること

Fig. 1. (a) Bottom topography of “Kuril-Kamchatka Trench” and “Japan Trench” in the western North Pacific.　Rectangular 
region indicates our study area.　(b) An enlarged map of the study area with CTD observation stations along A-line (red), 
B-line (green) and C-line (blue) on the bathymetric chart.　Numerals on the solid lines show depth in meters.
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がわかった。すなわち，2,000 m以浅の日高舟状海盆に流
入できる順圧南下流は，2,000 m以浅の陸棚斜面上の南下
流に限られる。そこで，本数値実験では襟裳沖陸棚斜面
の中間水深にあたり，日高舟状海盆内に繋がる代表的な
水深である 1,000 m深の水柱挙動にのみ注目した。Fig. 
2(a)の上端に緑色表示したように，北側斜面上の水深 1,000 
mに極大流速 Vmaxを設定し，相対渦度をできるだけ小さ
くするために，水深 200 mと水深 1,800 mで流速 0 cm s－1

となるように線形に流速を減少させた。なお，ここでは
Vmax =－10 cm s－1としたが，この値を現実的な流速範囲で
変化させても定性的な結果は同じであった。
　上述したように単層モデルの順圧南下流は等深線に
沿った定常流となる。これと基本的には同じ結果になる
ものの，密度成層なし (密度 27.6 σθ一様)の多層モデル計
算を以下 Case 0と呼ぶ。これとの比較実験として，初期
値に現実的な密度成層 (水深 0～2,000 mの間で密度 26.4～
27.6 σθまで線形変化 ; Fig. 2(b)を参照)を設定した多層モ
デル計算を以下 Case 1と呼ぶ。Case 1の成層強度をロス
ビーの内部変形半径λiで表現すると，λi = NH/f ～50 km (こ
こで，H = 2,000 mは水深，N = 2.4×10－3 s－1は浮力振動数)
となり，これは襟裳沖陸棚斜面幅 (L = 30 km)よりも大き
い。両ケースとも，水平の渦動粘性係数と拡散係数は同
じとして 102 m2 s－1，鉛直の渦動粘性係数と拡散係数も同
じとして 10－4 m2 s－1の一定値を設定し，海底摩擦は零，
西側閉境界は Half-slip条件とした。計算時間ステップは
CFL条件を満たす 2秒，数値積分は 20日程度でほぼ定常
状態が確認されたため 30日とした。以下のモデル結果は
30日目の定常場であり，その水平分布は東西 200 km×南
北 200 kmの陸棚斜面領域のみを描いた。

モデル結果

　Fig. 3の上段は水深 100 m (σ座標系から内挿)，下段は
海底面 (Bottom : 30層目)における水平流速ベクトルの水
平分布図であり，(a)が成層なしの Case 0，(b)が成層あり
の Case 1である。なお，上段の図には表層流の指標とし
て水位の等値線 (0.2 cm間隔)を赤線で表示した。Case 0
は成層がないので，順圧陸棚波の伝播が定常場を形成す
るため，ほぼ等深線に沿った南下流が形成され，水深 100 
mと海底面の流速場は全く同じになる。ただし，南側の
流出流を北側の流入強制流と比べると，水位が少し低下
し，極大流速を示す水深が深い側 (1,200 m付近)へ少しず
れている。これは陸棚地形が直角に曲がる付近の地形効
果による形状抵抗が原因と思われる。
　Case 0と Case 1の相違から，成層効果による傾圧応答
が理解される。Case 1を Case 0との相違に着目して記述
すると，(1) 襟裳沖斜面域以南の表層流は幅広い南下流と
なり，(2) 襟裳沖斜面域底層では反流が形成されて，底層
南下流は一旦途切れるが，(3) 南側斜面上では順圧的な南
下流が再出現していると同時に，(4) その沿岸近くには傾
圧的な南下流が形成されている。このような傾圧構造を
下段に示した 2本の南北緑線，A線 (北側斜面の水深 1,000 
m上)と B線 (南側斜面の水深 1,000 m上)で代表させて，
断面直交流速成分u (赤青濃淡表示)と等密度線(0.1 σθ間隔)
の鉛直断面図として Fig. 4の (a)に Case 0，(b)に Case 1を
示した。成層なしの Case 0では順圧流が海底斜面上に捕
捉されている様子が容易に確認される。この断面図では
鉛直方向を 1,000 mスケールで描いているため，Case 1で
生じた数 10 mオーダの内部境界面変位は認知し難いもの
の，襟裳沖斜面域付近で励起された傾圧流の存在は明瞭

Fig. 2. (a) Plane view of model basin configuration and bottom topography, which simply represents the steep shelf slope off Cape 
Erimo.　(b) Initial condition of vertical density profiles for no stratification (dotted line of Case 0) and typical stratification 
(solid line of Case 1).
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Fig. 3. Model results on steady state (after 30 days) for (a) Case 0 and (b) Case 1.　Upper and lower panels show the horizontal dis-
tributions of current vectors at 100 m depth with contours of sea level and on the bottom, respectively.

Fig. 4. Vertical distributions of velocity component u along two lines named by A and B, their locations are shown in the lower pan-
els of Fig. 3.　Result in (a) Case 0 shows the idealized barotropic response.　Result in (b) Case 1 shows the dynamic 
response of Oyashio barotropic flow passing through a local steep slope area under the typical stratification.　Density con-
tour interval in (b) is 0.1 σθ.
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である。特に，A線断面において，27.1 σθ以浅では内部
変形半径スケール (約 50 km)の傾圧的な西向き流 (赤色濃
淡)，27.1 σθ以深の陸棚斜面上には海底に捕捉された東向
き流 (青色濃淡)の形成が特徴的である。1,000 m以浅の B
線断面では，A線断面に現れた傾圧的な西向き流 (赤色濃
淡)の状態が連続している。
　Case 1の結果が示した襟裳沖斜面域付近の傾圧応答は，
Kajiura (1974)により提示された 2層の階段地形モデルに
存在し得る超長周期波 (準定常流)理論 (以下，Kajiura理
論と呼ぶ)を用いて定性的に理解することができる。Kaji-
ura理論は陸棚幅 Lと内部変形半径 λiの大小関係により，
存在し得る波動が変化することを示した理論である。基
本的には地衡流調節問題であり，擾乱の空間スケールと
変形半径との関係から，流速場が地衡流平衡する場合 (渦
モードの波)と水位 (または内部境界面)が地衡流平衡する
場合 (重力モードの波)に区別される。本モデル結果を
Kajiura理論に従って理解してみよう。まず，強制流入域
である北側斜面上は L > λiなので，順圧流はそのまま順圧
陸棚波として南方伝播できる。ところが，この順圧陸棚
波が幅狭い襟裳沖斜面域に達したとき，L (～30 km) < λi (～
50 km)の条件に突然変化するため，この領域に存在し得
る波動は内部ケルビン波と海底捕捉陸棚波に限られてし
まう。両波動は分離できないものの，27.1 σθ以深の海底
捕捉された東向き流が海底捕捉陸棚波，27.1 σθ以浅の傾
圧的な西向き流が (沖合の深い海底地形に捕捉された)内
部ケルビン波に対応すると考える。それゆえ，この変化
により水平流速ベクトル場で提示した (1)と (2)の特徴が
説明される。流出側の南側斜面上では再び L > λiの条件へ
変化するため，Kajiura理論からは海底捕捉陸棚波が (沿岸
の浅い海底地形に捕捉された)内部ケルビン波へ，(沖合
の深い海底地形に捕捉された)内部ケルビン波が再び順圧
陸棚波へ変化することが予測される。実際に，この変化
は水平流速ベクトル場で提示した (3)と (4)の特徴とも矛
盾しないものと考える。

襟裳沖陸棚斜面域を東西に挟む 3断面の海洋観測

　前節の数値実験の結果，1,000 m等深線付近を強制的に
南下させた親潮順圧流 (順圧陸棚波)は幅狭い襟裳沖陸棚
斜面域で傾圧流 (内部ケルビン波と海底捕捉陸棚波)を励
起し，上層流は密度流として日高舟状海盆へ流入できる
一方，下層流は日高舟状海盆に流入できないことが予想
された。すなわち，冬季に卓越すると言われる親潮順圧
流は海底斜面を感じて南下するものの，海底斜面近傍の
水塊は日高舟状海盆へ流入できないことを示唆している。
　この実験結果の確からしさを調べることを目的に，本
研究では北海道大学水産学部附属練習船おしょろ丸を用
いた学部洋上実習 (海洋資源学科)で得られた海洋観測資
料を解析した。この実習時期は親潮のスベルドラップ輸
送量 (順圧南下流)が極大後となる春季の 2016年 3月 3～

8日，逆に極小後となる秋季の 2017年 9月 25～28日の 2
回実施された。両実習の観測点は全く同じであり，Fig. 1
の (b)に示すように，3本の観測線で構成される。赤丸印
で表示した A線は，日高舟状海盆の谷 (Hidaka Trough)に
沿った 9観測点 (A1～A9)であり，襟裳沖陸棚斜面域の影
響を受けた後の親潮構造と表層の津軽Gyreが捉えられる。
緑丸印で表示した B線は，襟裳沖陸棚斜面域の上流側に
位置する 4観測点 (B1～B4)であり，陸棚斜面 (Kuril-Kam-
chatka 海溝)に沿って南下する親潮本来の岸沖構造が捉え
られる。青丸印で表示した C線は，A線上の A3を共有
した海盆奥の 6観測点 (C1～A3～C6)であり，A線で捉え
られた海洋構造の理解を補うための観測線である。海底
斜面に捕捉された親潮順圧流を想定した場合，上流側 B
線の B2(□印)・B3(△印)・B1(○印)の水深は，それぞれ，
下流側 A線の A7(□印)・A4(△印)・A2(○印)の水深にほ
ぼ対応する。
　観測に使用した CTD (Conductivity・Temperature・Depth)
センサーは，Sea-Bird社製 SBE 9-11pulsであり，以下，ポ
テンシャル水温 (Potential Temperature)は PT，ポテンシャ
ル密度は密度と略す。同 CTDには Sea-Bird社製 SBE 43
の溶存酸素 (Dissolved Oxygen ; 以下 DO と略す)センサー
と Seapoint Sensors社製の蛍光光度センサーも搭載されて
いる。各データの測定間隔は 1 db毎であるが，内部波等
の微細な構造を取り除くために，三角フィルター (Ai = 
0.25Ai－1＋0.5Ai＋0.25Ai+1 ; Aiは水圧 i dbのデータ)を 10
回かけた平滑化を行い，これを本解析の基本データとし
た。また，適当な水深において採水を行い，ウインクラー
法により測定した DO測定値から DOセンサー値を補正
した。補正は回帰直線で行い，9月観測の補正値は DO = 
1.0537×DOCTD＋0.065 (DOCTDは DOセンサー値)，3月観
測の補正値は DO = 1.0370×DOCTD＋0.069となった。

水温-塩分ダイヤグラムと表層塩分の断面分布

　Fig. 5の左側は縦軸を PT，横軸を塩分とした水温-塩分
(PT-S)ダイヤグラムであり，(a)が 9月観測，(b)が 3月観
測の結果である。両図とも A線データは赤色，B線デー
タは緑色，C線データは青色で表示した。なお，図中に
は Hanawa and Mitsudera (1987)で定義された水系区分を黒
色枠線で示している。各略記号の意味は，CO (PT≦2°C, S
≦33.0)が沿岸親潮水 (Coastal Oyashio water)，OW (33.0 ≦ S 
≦ 33.7, PT ≦ 7°C, σθ ≦ 26.7)が親潮系水 (Oyashio Water)，
TW (33.7 ≦ S ≦ 34.2, PT ≧ 5°C, σθ ≧ 24.0)が津軽暖流水
(Tsugaru warm Water)，KW (S ≧ 34.2, 24.0 ≦ σθ ≦ 26.7)が黒
潮水 (Kuroshio Water)，CL (σθ ≧ 26.7)が冷たい底層水 (Cold 
Lower-layer water)である。
　9月観測 (Fig. 5(a))は海面加熱期の終わりころにあり，
津軽海峡から日高舟状海盆に流入した高温高塩水が表層
に津軽 Gyreを形成する時期である (Rosa et al., 2007)。それ
ゆえ，A線の沿岸側 (A1～A6)と C線全点の低密度 (表層)
水が TWに分類される一方，A線の沖合側 (A7～A9)と B



6̶　　̶

北　大　水　産　彙　報　70(1), 2020.

線全点の低密度水は OWまたは COが水温上昇した区分
に分類されている。高密度水側をみると，A・B・C線の
区別がなくなり，全点でほぼ共通して，密度 26.6 σθ付近
の OWに塩分極小 (白抜き矢印の Smin)，密度 27.0 σθ付近
の CLに PT極大 (白抜き矢印の Τmax)が形成されている。
3月観測 (Fig. 5(b))はまだ海面冷却期にあり，高塩のまま
冷却された TWと北部から日高舟状海盆へ流入した OW
と COの間に密度差がなくなる時期である (Rosa et al., 
2007)。それゆえ，低密度 (表層)水でも密度 26.2 σθ以上で
あり，TW・OW・COにある水塊の塩分差は大きいものの，
密度差はほとんどないことが確認され，さらに 9月観測
にみられた塩分極小は消滅している。高密度水の CLに形
成されていた PT極大 (白抜き矢印の Τmaxで表示し，以下，
「中暖水」と呼ぶ)は Β線のみ明瞭であり，日高舟状海盆
内の A・C線では不明瞭となっている。
　PT-Sダイヤグラムに示されるように，塩分極小が形成
されていた密度 26.6 σθ よりも重い密度帯では下方に向
かって塩分が次第に増加する傾向にある。そこで，本節
では塩分の表層分布から TW・OW・COの水塊区分 (33.0
≦ S ≦ 34.0の範囲で色分け表示)が判断できる低密度帯に
注目した。Fig. 5右側の (c)に 9月観測，(d)に 3月観測のA・
B・C線毎の鉛直断面図を示し，同図に水系略記号を模式
的に付している。図中の等値線は密度 (0.2 σθ間隔)を示し，
測点番号に付した○・△・□印は Fig. 1(b)で説明した等

水深の観測点 (A-B線間)を示し，A3と C3の●印は共有
点であることを表す。これらの測点表示の仕方は後述さ
れる断面図の Figs. 6， 7， 9でも同じである。
　9月の塩分断面 (Fig. 5(c))では A線沿岸側や C線に出現
する TW (津軽 Gyre)下部にある OW (塩分極小)が明瞭で
あり，A線沖合側やB線のOW (低塩水)は表層付近にある。
このような分布から，観測された塩分極小の形成は，密
度 26.6 σθ付近にある低塩水の上部に低密度の津軽 Gyreが
水平移流された可能性が示唆される。3月の塩分断面 (Fig. 
5(d))では塩分極小はほとんど観測されず，表層付近にあ
る密度 26.2～26.4 σθのほぼ同じ密度帯にOWと COと TW
が混在している。特に，親潮起源である OWと COの水
平分布に注目すると，親潮上流側の B線から日高舟状海
盆内の A・C線へ，少なくとも表層水は流入しているこ
とがわかる。

水深 500 db付近に PT極大を示す中暖水の断面分布

　本節では水塊 CL内に存在している中暖水の断面分布に
注目する。Fig. 6の表示の仕方は Fig. 5と同じであり，中
暖水付近の PT-Sダイヤグラムを拡大表示 (33.5 ≦ S ≦ 
34.8, 1°C≦ PT ≦ 5°Cの範囲)したものを (a)と (b)に，2°C 
≦ PT ≦ 4°Cの PTレンジで中暖水構造を強調した PT断
面図を (c)と (d)に示した。上段が 9月観測，下段が 3月
観測である。なお，PT-Sダイヤグラムに表示した DOmin

Fig. 5. Potential Temperature-Salinity (PT-S) diagrams based on all CTD data of A-line (red open circles), B-line (green open cir-
cles) and C-line (blue closed circles) in (a) September 2017 and (b) March 2016.　Definition of water masses based on 
Hanawa and Mitsudera (1987) was used as following ; Tsugaru warm Water (TW), Kuroshio Water (KW), Oyashio Water 
(OW), Coastal Oyashio water (CO), and Cold Lower-layer water (CL).　Vertical distributions of salinity with contours of 
potential density along A to C lines in (c) September 2017 and (d) March 2016.
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印の密度範囲 (27.2～27.4 σθ)は，中暖水よりも高密度側に
存在している DO極小水 (後述)を示す。
　9月の中暖水はほぼ全点で観測され，密度が 27.0～27.2 
σθの範囲，PTが約 3.6°Cとなる同一な水塊特性をもち，
存在水深は 500 db付近にある (Fig. 6(a)(c))。ただし，中暖
水付近には等密度面方向に沿った微細な PT塩分変化 (密
度逆転は生じていない)を伴っている。また，この中暖水
の上部には PT極小が存在し，これは塩分極小を伴う強い
塩分躍層により維持されていると推測される。3月観測の
PT-Sダイヤグラムをみると (Fig. 6(b))，明瞭な PT極大は
B線で観測され，その極大PT値は9月の3.6°Cよりも低く，
微細な PT塩分変化の振幅も幾分大きい傾向がみられる。
A線や C線では明瞭な PT極大を示さないものの，9月の
中暖水と同じ密度帯と PT値をもつ水塊は存在している。
3月の PT断面 (Fig. 6(d))をみると，A線沖合側 (A7～A9)
と B線に中暖水が認められるが，その強さは 9月に比べ
て明らかに弱い。
　水深 500 db付近にある中暖水を親潮上流側 (B線)から
日高舟状海盆 (A・C線)への水平移流の指標としたならば，
海盆流入は 9月が可，3月が不可となる。しかし，PT-S
ダイヤグラムに示された微細な PT塩分変化は，等密度面
を横切る鉛直的な水塊混合の存在を示唆している。前節
で述べたように，中暖水が認められなかった日高舟状海
盆の表層には，B線には存在しない津軽 Gyre (TW)が形成
されている。この津軽 Gyreが海面冷却期の鉛直混合によ
り消滅する際の水塊変質を含め，鉛直的な水塊混合の考
察が必要と考える。

渦位と二重拡散混合の断面分布

　前節で記述したように，本海域では塩分極小水や中暖
水が観測され，これらの水塊は微細な PT塩分変化を伴っ
ており，等密度面を横切る鉛直的な水塊混合の可能性の
一つとして二重拡散混合が期待される。加えて，Yasuda 
(1997)はオホーツク海を起源とする親潮水は，密度 26.6～
27.0 σθの低渦位 (low potential vorticity)で特徴付けられるこ
とを示した。この密度範囲は二重拡散混合が期待される
塩分極小水 (26.6 σθ)と中暖水 (27.0～27.2 σθ)のほぼ中間の
密度帯に相当する。そこで，観測された微細構造の空間
分布について議論するため，低渦位に注目した渦位 Q断
面分布を Fig. 7の左側，二重拡散混合の指標であるター
ナーアングル Tu断面分布を Fig. 7の右側に示し，上段を
9月観測，下段を 3月観測とした。これらの図には重ねて，
等密度線をコンター (0.2 σθ間隔)で表示している。
　渦位 Qの定義は Yasuda (1997)に従い，相対渦度を無視
した次式を用いて計算した。

 Q f
z=− ∂
∂�
��  (1)

ここで，fはコリオリパラメータ (観測地点の緯度を使用)，
ρは海水の密度 (1,000 kg m－3)，zは鉛直軸である。低渦位
ほど濃い青色で表示し，赤色領域は Qが負となる密度逆
転を示す。ターナーアングル Tuは Ruddick (1983)に従い，
次式を用いて計算した。

 Tu= −( )− °−tan 1
45Rρ  (2)

Fig. 6. PT-S diagrams in (a) and (b) are the same as Fig. 5 (a) and (b), but for an enlarged range around the mesothermal waters.　
Vertical distributions of PT with contours of potential density along A to C lines in (c) September 2017 and (d) March 2016.



8̶　　̶

北　大　水　産　彙　報　70(1), 2020.

 R S
z

z
�

��
�=  (3)

ここで，θzと Szはそれぞれ PTと塩分の鉛直勾配を示し，
αは熱膨張係数，βは塩分収縮係数，Rρは鉛直的な密度
変化に対する PT寄与と塩分寄与の比を示した無次元数で
ある。Tuは Rρを角度で表現したものであり，密度成層に
対して水温が不安定となるDiffusive型(－90°≦ Tu ≦－45°)
は青色濃淡，塩分が不安定となる Salt-finger型 (45°≦ Tu 
≦90°)は赤色濃淡で表示した。なお，渦位 Qとターナー
アングル Tuの各値は，平滑化された 1 db間隔毎に計算し
た。
　まず，オホーツク海起源の親潮水指標である密度 26.6
～27.0 σθの低渦位水は，9月と 3月のどちらの観測でも明
瞭には認めることができない (Fig. 7(a)(b))。 3月観測に限
り，冬季海面冷却による表層混合と思われる，26.4 σθよ
りも軽い密度帯の低渦位のみが顕著である (一部には赤色
表示の密度逆転も存在)。ターナーアングル断面分布 (Fig. 
7(c)(d))に示されるように，本海域における 26.6～27.0 σθ

の密度帯では二重拡散混合が支配的であり，それゆえ，
親潮の特徴とされる低渦位が不明瞭になっていると考え
る。一般に，塩分極小水の上部は塩分不安定となるため
に Salt-finger型 (赤色濃淡)，中暖水の上部は水温不安定と
なるために Diffusive型 (青色濃淡)の二重拡散混合が支配
的となる。そのような典型的な分布パターンは，9月観測
(Fig. 7(c))の津軽 Gyre付近 (A線と C線)の 27.0 σθよりも
軽い密度帯にみられる。3月観測 (Fig. 7(d))を含め他の断
面では，微細な PT塩分変化から計算された Salt-finger型
と Diffusive型が離散的に混在しており，弱い二重拡散で
あるが，その影響は海面から 27.2 σθ前後の密度帯まで拡

がっている。
　以上の解析結果から，親潮上流側 (B線)の中暖水 (27.0
～27.2 σθ)付近では年間通して継続的な二重拡散混合があ
り，9月の津軽 Gyre付近で観測された塩分極小水や中暖
水が 3月に消滅もしくは不明瞭となるのは，冬季海面冷
却と二重拡散混合の組み合わせによるものと推測される。
それゆえ，前節で議論した中暖水を水平移流の指標とす
ることは危険と判断される。そこで，水平移流の新たな
指標として，本研究で注目したのが次節で議論する DO
極小水である。この水塊は二重拡散混合の影響が比較的
小さい 27.2～27.4 σθの高密度帯にあり，日高舟状海盆を
特徴付ける水深である 1,000 db付近に存在している。

密度-DOダイヤグラムと DO断面分布

　海面近傍の DO値は接触した大気との相互作用によっ
て酸素が供給されるために高く，ほぼ飽和状態にあると
考えられている。この飽和した DOの値 (以下，O飽和と略
す)は水温と塩分の関数式から容易に見積もることができ
る (関係式は気象庁発行の海洋観測指針 (第 1部，1999)を
参照)。また，太陽光が届く表層付近では植物プランクト
ンによる光合成によって酸素が供給されるため，DO値が
過飽和となる場合も多い。しかし，海面から沈み込んだ
海水のその後の DOは，バクテリアの有機物分解や生物
の呼吸によって消費される一方となり，経時的に減少す
る。すなわち，DO値が小さいほど，または見かけの酸素
消費量 AOU (Apparent Oxygen Utilization)が大きいほど，古
い海水 (海面を離脱した時間が長期)と判断される。なお，
AOUは次式から計算され，AOU < 0となれば，過飽和し
た海水と判断される。

Fig. 7. Vertical distributions of potential vorticity Q (left panels) and Turner angle Tu (right panels) with contours of potential density 
along A to C lines in (a, c) September 2017 and (b, d) March 2016.
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 AOU = O飽和 － DO (4)

太平洋側の北海道沖では，深層に南極起源の比較的高
DOな海水が通年存在しているため，水深 1,000 db付近に
DO極小層が形成されることが知られている (例えば，
Yasuda, 2001)。そこで，先の図と同様に，観測線毎に 3色
の色分けで，密度-DOダイヤグラムを Fig. 8の左側，密
度-AOUダイヤグラムを Fig. 8の真ん中に表示し，上段の
(a)が 9月観測，下段の (b)が 3月観測とした。両月とも，
ほぼ全観測点の密度 27.2～27.4 σθ付近に DO極小 (DOmin)
と AOU極大 (AOUmax)が存在していることが確認される。
特に，9月における表層 (低密度)付近の AOUは負の値 (過
飽和)を示しており，光合成による DO供給を示している。
ここでは光合成の指標として，蛍光光度 (Fluorescence)の
密度分布図を Fig. 8の右側に (c) 9月と (d) 3月を示した。
両月とも塩分極小が存在した 26.6 σθよりも軽い密度帯で
相対的に高い値を示しており，9月の表層 DOが過飽和状
態であっても矛盾はないと考える。逆に言えば，26.6 σθ

よりも重い密度帯の DOには，光合成の影響はないと判
断される。この図では微妙な差にみえるものの，その重
い密度帯の 3月観測に限り，観測線毎の相違がみられる。
観測線 A・B・Cの記号で DOの大小を表現すると，DO
極小よりも低密度帯では B ＜ A～Cとなり，高密度帯は
南極起源の同一水塊と思われ B～Aとなっている。
　このような観測線毎の相違や同一性を強調するため，
Fig. 8の DO極小付近にαで表示した矩形範囲を拡大した
密度-DOダイヤグラムを Fig. 9の左側 (a) 9月観測と (b) 3

月観測に示した。まず，青色表示の C線は海盆奥にあり，
水深も浅いため，DO極小は認められず，測点 C5や C4
の最下層の DO値は他地点に比べて低い傾向がある。推
測の範囲であるが，これは浅い湾奥の底泥水におけるDO
消費の影響かもしれない。ここでは赤色表示の A線と緑
色表示の B線の DOに注目する。先にも述べたように，9
月観測のDO極小のA線と B線の相違はみられない一方，
3月観測では DO極小よりも軽い密度帯において，B線で
は低 DO，A線では高 DOとなる相違がある。
　本論では密度-DOダイヤグラムを用いた水塊分類を提
案する。分類の定義は 9月の海盆奥 C線で観測された密
度-DO関係 (Fig. 9(a))を基準とした。海盆奥C線 (青色表示)
の密度-DO関係を取り囲む領域 (水塊)を数式で表現する
と－0.6×DO + 27.7 ＜ σθ ≦－0.6×DO + 27.8となり，その
高密度側に 0.1 σθだけ平行移動した範囲も加えて，図中
では 3本の黒実線で水塊境界を表示した。Fig. 9の右側は 
(c) 9月と (d) 3月における DO ≦1.0 ml l－1の DO極小水を
青色濃淡で強調した DO断面図 (等値線は密度)であり，
この図に黒実線を境界とした 3つの水塊を低密度側から
赤色，緑色，橙色の各水塊を棒表示 (bar chart)で重ねて示
した。海盆奥の C線断面では上述した水塊定義により，
当然，両月とも緑色水塊が支配的である。注目すべきは
DO極小層の上側に位置する赤色水塊である。9月の親潮
上流側 (B線)に出現した赤色水塊は，日高舟状海盆 (A線)
内まで侵入しているが，その侵入範囲は沖合から水深1,000 
mの A4付近まである。3月の親潮上流側 (B線)にも赤色
水塊は出現しているが，日高舟状海盆 (A線)内には全く

Fig. 8. Potential Density-Dissolved Oxygen (PD-DO) diagrams (left panels), PD-Apparent Oxygen Utilization (PD-AOU) dia-
grams (middle panels) and PD-Fluorescence diagrams (right panels) in (a, c) September 2017 and (b, d) March 2016.　Val-
ues of A, B and C lines are plotted by red, green and blue colors, respectively.　Lateral line of 26.6 σθ in each diagram 
corresponds to the range of salinity minimum (Smin) water.
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認められない。すなわち，水深 1,000 db付近にある DO極
小水が B線付近で停滞し，少なくとも海盆内へは侵入し
ていないことを示唆する。これは南下親潮が A線と B線
の間にある襟裳沖陸棚斜面域で順圧流 (順圧陸棚波)から
傾圧流 (内部ケルビン波と海底捕捉陸棚波)へと変化する，
という数値実験結果を支持する間接的な観測証拠と考え
る。
　ただし，両月とも海盆内には DO極小層が形成されて
おり，どこかの季節，少なくとも 9月の観測時には水深
1,000 dbでも海盆内への水平移流が存在しているはずであ
る。推測の範囲であるが，3月にはなくて 9月にはある津
軽 Gyre (時計回り流)による傾圧的な水平移流の可能性，
冬季以外の親潮では順圧流よりも傾圧流が卓越している
可能性 (襟裳沖陸棚斜面域で順圧流から傾圧流への応答変
化がない可能性)などが考えられる。

ま　　と　　め

　風成循環理論による順圧応答 (順圧惑星ロスビー波)は，
西岸境界域である北海道南東岸沖の陸棚斜面上に偏西風
の季節変化にほぼ同期した南下順圧流の存在を予測する。
本研究では内部変形半径 (約 50 km)よりも狭い局所的な
陸棚斜面変化が襟裳沖にあることに注目し，冬季に強化
される南下順圧流がこの局所的な海域でどのような応答
を示すのかを簡単な数値実験を用いて調べた。その結果，

南下順圧流を形成する順圧陸棚波は狭い陸棚斜面域で内
部ケルビン波と海底捕捉陸棚波の 2つの波動へと散乱さ
れ，上層は密度流として南下できるものの，下層は斜面
に捕捉された反流 (北上流)となることが示された。これ
は冬季において，襟裳沖陸棚斜面域の南側に位置する日
高舟状海盆内へ，上層の親潮水は侵入できるが，下層の
親潮水は侵入できないことを示唆する。
　数値実験から示唆された親潮順圧流の構造変化を調べ
るために，襟裳沖陸棚斜面域を挟む観測線で得られた海
洋観測資料 (9月と 3月)を解析し，両観測線断面の水塊
構造を比較した。スベルドラップ輸送から親潮の順圧南
下流が相対的に小さい時期が 9月観測，大きい時期が 3
月観測と推測される。9月観測の日高舟状海盆上層では高
温高塩分の津軽 Gyre水が支配的であったが，襟裳沖陸棚
斜面域を挟む両観測線の中層，水深 500 db付近には同質
の中暖水，水深 1,000 db付近には同質の DO極小水が存
在していた。海面冷却期でもある 3月観測において，襟
裳沖陸棚斜面域の上流側から日高舟状海盆内へ流入した
と思われる低温低塩分の親潮水 (沿岸親潮水を含む)が両
観測線の上層では共通して支配的であった。一方，3月観
測の水深 1,000 db付近の DO極小水には両観測線で明ら
かな差異があり，親潮上流側の観測線が低 DOであった。
なお，水深 500 db付近の中暖水に対する海面冷却混合や
二重拡散混合の影響が否定できないため，水塊構造の比
較は危険と判断した。もし，3月観測において中層以深に

Fig. 9. PD-DO diagrams enlarged around the minimum DO water (rectangular region of α in Fig. 8) in (a) September 2017 and (b) 
March 2016.　Based on this PD-DO relation, three water masses are divided by the boundaries shown in solid linear lines.　
Vertical distributions of minimum DO (less than 1 ml l－1) with contours of potential density along A to C lines in (c) Septem-
ber 2017 and (d) March 2016.　Bar charts with red, green and orange colors indicate three water masses defined by PD-DO 
relation in (a, b).
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海底斜面捕捉の強い親潮南下流が存在し，襟裳沖陸棚斜
面域から日高舟状海盆方向への水塊移流があれば，両観
測線にDO極小水の差異は認められないはずである。よっ
て，観測されたDO極小水の差異は，少なくとも，水深 1,000 
db付近の底層水は日高舟状海盆へは侵入していないこと
を間接的に示している。このように，3月観測の水塊比較
の結果は，数値実験から示唆された親潮順圧流の構造変
化とも矛盾しない。
　ただし，スナップショット的な海洋観測で得られた水
塊構造は，過去のさまざまな水塊履歴にも大きく依存す
るであろう。それゆえ，空間的に近い観測線同士の水塊
比較であっても，それから流速場を間接的に推測するこ
との不確かさは排除できない。最も，直接的で確実な方
法は，襟裳沖陸棚斜面上における係留系を用いた多層流
速観測である。本研究結果はそのような係留観測を実施
するための動機付けの段階に留まっている。
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