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第 1 章 はじめに 

 

1.1 近慣性周期変動に関する既往の研究 

  北半球では，台風の通過に伴い台風の中心の右側の領域において風速ベクト

ルは時計回りに回転する。この時計回りの回転は慣性振動の回転方向と同じで

あり，効果的に近慣性周期変動が励起される(例えば，D’Asaro 1985)。海洋上層

で生じた近慣性周期変動は，近慣性周期の内部慣性重力波(近慣性内部波と呼ぶ)

として，低緯度方向に伝播する特性を持つ(例えば，Gill, 1984; Garrett, 2001)。近

慣性内部波は海洋表層混合層のエネルギーシンクとして重要な働きをすること

（例えば，Kundu 1976）や，近慣性内部波による鉛直混合が海洋中の水塊形成

を促進することなどから，これまでに多くの研究が進められてきた。   

  近慣性内部波は高い鉛直波数を持ち，全世界の海域で存在することから，風

により表層で励起された近慣性内部波の鉛直下方伝播による鉛直混合や，中規

模渦などが持つ相対渦度がその伝播に与える影響，また気象擾乱以外の要因で

の発生機構等の観点から，最近でも研究が行われている。Alford et al. (2012)は，

北太平洋東部海域において近慣性内部波による海水の鉛直混合について、海洋

表層で風により励起された近慣性内部波エネルギーがどの深度まで伝播し，混

合に寄与する可能性があるのかについて ADCP で得られた流速データから調べ

た。風により表層で励起された近慣性内部波エネルギーが 200-800 m 深まで伝

播したことを示し，深層での混合に寄与することを示唆した。Alford et al. (2013)

は，風強制による近慣性内部波の発生以外に，フロント（Notrh Pacific Subtropical 

Front）の地衡流調節過程で生じる近慣性内部波の存在を示した。Jaimes and Shay 

(2010)は，メキシコ湾流域に存在する中規模渦や Loop current が持つ渦度が台風

通過よりに生じる近慣性内部波に与える影響について調べた。負の渦度内に近

慣性内部波が捕捉され，顕著なエネルギーの下方伝播を示し，正の渦度の場で
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は近慣性内部波の鉛直伝播が抑えられることを観測データから示し，近慣性内

部波の伝播において渦の効果が影響を与えることを示した。これらの研究は，

陸岸の影響のない外洋域における研究例である。沿岸域における近慣性周期変

動の最近の研究例としては，Hopkins et al. (2014)が，Northwest Europian Shelf に

おいて風で表層に励起された近慣性周期変動が，潮汐による岸沖方向のエネル

ギー輸送を強化する可能性について調べている。近慣性周期変動のみによる水

平方向のエネルギーフラックスは潮汐によるものよりも 1 オーダー小さいが，

慣性振動の鉛直シアと半日周期内部潮汐の鉛直流速の相互作用による効果が岸

沖方向のエネルギー輸送を強めていることを示した。以上のように，近慣性内

部波は非常に重要な海洋物理現象であり現在でもなお世界各地でより深い研究

が進められ，様々な特性が明らかになってきている。 

 

1.2 日本海沿岸域における近慣性周期変動 

  日本海沿岸域（Fig. 1.1）では，台風の通過に伴い急潮と呼ばれる突発的な強

い流れが発生し定置網破損などの被害をもたらすことから，台風通過時の急潮

の発生機構について研究がなされてきた。急潮発生機構の解明のために行われ

た係留観測記録の解析や数値実験による研究から急潮発生時の流速・水温変動

に近慣性周期変動が卓越することが見出されてきた（例えば，浅ら，2007; Igeta 

et al. 2009; 大慶ら，2015）。 

  Igeta et al. (2007)は，熊木ら（2005）により観測された台風通過時の沿岸強流

の発生について，数値実験により丹後半島の突端部に近慣性内部波エネルギー

が集中することを示した。Igeta et al. (2009)は，近慣性内部波の沿岸域での挙動

について，係留観測記録の解析と数値実験により詳細に調べた。その結果，丹

後半島や能登半島，佐渡島などの半島や島の突端部では岸まで到達した近慣性

内部波は散乱し，その散乱波のエネルギーの一部が岸に捕捉され，近慣性周期
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の内部ケルビン波として岸を右に見て伝播することを明らかにした。また，彼

らは，内部重力波の特性曲線に沿って沖合下方にエネルギーが放射されること

で，近慣性周期の内部ケルビン波が伝播の途中で急激に減衰することを数値実

験から示した。 

  また，浅ら(2007)は，2004 年に日本海上を通過した 3 個の台風(15 号，16 号，

18 号)のケースについて現実的な条件を採用した九州大学応用力学研究所 3 次

元海洋モデル（RIAMOM）による数値実験から，能登半島周辺海域での台風通

過後の流速変動について調べている。その結果，台風の風によって能登半島北

東沖で近慣性周期の流速変動が生じ，その吹送流が強い移流効果を伴って能登

半島沿岸で急潮を引き起こすことを明らかにした。 

  

1.3 研究の目的 

  日本海沿岸域で発生する近慣性周期変動の基本的な特性は理解されており，

岸近傍における近慣性周期変動の強化には沖合から伝播してくる近慣性内部波

が大きく寄与することが分かっている。これまでの研究で得られた知見をもと

に，農林水産技術会議の農林水産業・食品産業科学技術研究推進事業「日本海

沿岸域におけるリアルタイム急潮予測システムの開発」によりリアルタイム急

潮予測システム（http://kyucho.dc.affrc.go.jp/kyucho/）が開発され，いつどの海域

でどのくらいの流速で急潮が発生するかについてはかなり高精度に予測するこ

とが可能になりつつある。近慣性内部波の発生域は，風向が時間と共に時計回

りに回転する台風の進路の右側であることから台風の経路や規模により近慣性

内部波の発生領域が決まることが考えられ，台風経路の違いにより沿岸域での

近慣性周期変動の大きさが異なる可能性がある。これまでの研究結果は，ほぼ

ある一つの気象擾乱のケースでの議論であり，台風の経路の違いによる岸での

近慣性内部波の強弱の違いについて議論した研究例はほとんどない。浅ら（2007）
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は，能登半島沖を通過した 3 個の台風によって生じた近慣性振動流による急潮

の規模が台風経路によって異なることを指摘している。しかし，発生域から能

登半島までの伝播経路について，台風経路別に議論していない。リアルタイム

急潮予測システムでは急潮の強さや発生時刻は高精度に予測できるが，近慣性

内部波の発生域や伝播経路について，その物理的な過程は示されない。従って，

近慣性内部波がどの領域で発生し，そこからどのように沿岸域まで伝播し，沿

岸でそのエネルギーの増幅を引き起こすのかなどの物理過程については全く研

究されていない。 

  沖合で励起された近慣性内部波が沿岸域まで伝播する過程において海底地

形や海流が及ぼす影響についても不明な点が多い。例えば，内部波が急峻な地

形に入射したときには，内部波の散乱が生じ，散乱波エネルギーは鉛直斜め方

向に伝播する（例えば，Kawamura et al., 2005）。このような過程は沖合から伝播

してくる近慣性内部波の減衰機構や，海底地形での反射・散乱波の干渉による

強流域の形成機構に影響することが考えられるが，日本海沿岸域において近慣

性内部波と海底地形との相互作用については調べられていない。 

 さらに，日本海沿岸域では，対馬暖流沿岸分枝流が存在することが知られて

いる（例えば，Hase et al., 1999）。また，台風通過に伴い沿岸に沿って近慣性内

部波と同時に沿岸捕捉波が励起される（熊木ら，2005;2012，Igeta et al.,2007;2011）。

対馬暖流沿岸分枝流や沿岸捕捉波の水平流速シアは，その場のコリオリパラメ

ーターを変調させる効果を持つことが知られている(例えば，Kunze 1985)。これ

らの慣性周期よりも長い時間スケールの変動は，沖合から伝播してくる近慣性

内部波に対して正の相対渦度を持ち，近慣性内部波エネルギーを反射させる可

能性がある。この過程は岸近傍における近慣性内部波の強化に大きな影響を及

ぼすこと考えられるがその詳細は不明である。以上のように，日本海沿岸域に

おいて近慣性内部波の挙動に関して不明な点は未だ多く残されている。 
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  日本海の南側境界は陸岸境界であることから（Fig.1.1），これまでに述べてき

たように気象擾乱により日本海の上層で生じた近慣性内部波が南側へ伝播した

信号が岸近傍で観測される。さらに日本海は潮汐流が小さいことから（例えば，

Mori et al., 2005），近慣性周期変動が日本海沿岸域で卓越する。非常に重要な海

洋物理現象であり，また沿岸域における近慣性周期変動の研究を行うに当たり

適切な海域であることが言える。そこで本研究では，日本海沿岸でも特に近慣

性周期変動が卓越する海域として丹後半島や能登半島周辺を研究対象海域とし

て選び，係留観測記録の解析と数値実験により海底地形による反射・散乱波の

干渉や海流との相互作用について研究し，日本海沿岸域における近慣性周期変

動の挙動について調べた。以下，2 章では，様々な台風によって励起された近慣

性周期変動の特徴について丹後半島沿岸で得られた係留観測記録の解析と数値

実験から，台風経路による近慣性周期変動の応答について調べる。3 章では，近

慣性内部波の伝播経路に及ぼす流れの影響について数値実験により調べる。4章

では，能登半島北東端沖の 3 点で海底設置型 ADCP により得られた流速記録の

解析と数値実験により，近慣性内部波が海底地形との相互作用により能登半島

岸近傍で強化される過程を示す。5 章では，全体のまとめと今後の課題について

述べる。 
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Fig. 1.1 Bottom topography around northwest of Japan. Values on the contour lines are 

in meter. 
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第 2 章 様々な台風により励起された近慣性周期変動 

 

2.1 はじめに 

 日本海沿岸域で台風通過後に発生する急潮は，定置網破損などの漁具被害を

もたらすため，その発生機構について多くの研究が行われており，急潮発生の

主要因は台風通過時の風により励起される近慣性内部波であることがこれまで

に明らかになっている（浅ら，2007, Igeta et al., 2007;2011; 大慶ら，2015）。浅ら

(2007)は，能登半島東岸で台風通過に伴い発生した急潮事例について数値実験に

より発生機構について調べ，日本海沖合で励起される近慣性流の強さやそれを

励起する風の吹送時間によって急潮の強さの違いが生じることを指摘している。

また，大慶ら（2015）は，浅ら（2007）が数値実験を行った 3 つの急潮事例に

ついて，急潮時に得られた係留観測記録の解析から，台風が連続して通過した

ことにより 1 か月間持続した大振幅の近慣性周期変動の発生要因や能登半島東

岸における伝播特性を説明している。しかしながら，台風経路の違いにより近

慣性内部波の発生域や沿岸までの伝播経路が異なることについては追及されて

いない。従って，台風が日本海上のどの場所を通過した時に沿岸で近慣性周期

変動が強化されるのかといった急潮予報に関する点や，近慣性内部波が発生域

からどのように沿岸まで伝播し，岸近傍で強流を引き起こすのかの物理的な過

程については不明なままである。近慣性内部波の発生域は予測できても，発生

域からどのように伝播してくるかについては，様々な台風経路に対する近慣性

周期変動の応答について調べ，それぞれの近慣性内部波の発生域や伝播経路を 

  多くの大型定置網漁場（例えば，Fig. 2.1 の赤丸）が存在する京都府丹後半

島や若狭湾の東側の海域には，福井県越前岬や石川県能登半島などの陸地が存

在し（Fig. 2.1），台風が日本海上を通過していても，その中心が能登半島北端よ

り北を通過するか南を通過するかにより日本海表層で励起される近慣性内部波
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の発生海域が大きく異なることが考えられる。よって，台風経路により近慣性

周期変動が増幅する海域や沿岸域における伝播特性が異なることが考えられる。

丹後半島沿岸域における近慣性周期変動に関する研究（Igeta et al., 2007;2009，

熊木ら 2005;2012）は，ある一つの気象擾乱通過により発生した近慣性内部波や

沿岸捕捉波の特徴を記述したものであり，様々な台風に対する近慣性周期変動

の応答について研究した例は無い。 

 2004 年 6 月から 10 月にかけて，様々な経路で 8 個の台風が本州付近を通過

した（Fig. 2.2）。第 2 章では，これらの台風が通過した時期に丹後半島周辺の 10

点で得られた係留観測記録の解析と数値実験から，台風経路による近慣性内部

波の発生・伝播経路の違いで近慣性周期変動が増幅する海域が異なることや沿

岸域での近慣性周期変動の伝播特性が異なることを示す。 

 

2.2 観測および使用データ 

 2004 年 6 月 1 日から 10 月 31 日に丹後半島沿岸に位置する 10 点の定置網漁

場（Sta.1 – 10, Fig. 2.1 の（b））において， JFE アドバンテック社製の水温セン

サー付き小型メモリー流速計（Compact-EM）を 15 m 深に，小型メモリー水温

計（MDS-Mark V/T）を 30 m 深に係留し，15 m 深の流向・流速，水温と 30 m 深

の水温を 10 分間隔で観測した。各観測点の位置と水深を Table 2.1 に示す。台

風通過時の風の時間変動を調べるため，太鼓山風力発電所（Sta. MT, Fig. 2.1 の

（b））で観測された 10 分毎の風向風速データと気象庁提供の GPV_MSM デー

タの東西・南北風データ（時間解像度:1 時間，空間解像度:0.125°×0.10°）を使用

した。台風の位置や勢力等の情報については気象庁の台風位置表を使用した。

本研究では，台風 0406 号を T06 のように表記する。 

 

2.3 観測結果 
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2.3.1 流速・水温変動 

 観測期間を通じて各観測点で岸に沿う流速成分（赤線）が岸に直交する流速

成分（青線）よりも卓越し，様々な周期帯の変動成分が存在している（Fig. 2.3）。

流速変動の振幅は，Sta. 2 から 6 で大きく，Sta. 1 や Sta. 7 ~ 10 では比較的小さ

い。水温は季節変化に加えて様々な周期の変動が見られ，振幅は 15 m 深（灰線）

よりも 30 m 深（黒線）の方が大きい（Fig. 2.3）。Fig. 2.3 の最上段に太鼓山で観

測された風（黒線）と太鼓山の位置の格子点の GPV-MSM データ（灰線）の風

速値の時間変化を併せて示す。10 月の実測風のデータが得られていないため，

10 月の風の時間変化については GPV-MSM データを使用し，本研究では各台風

の通過に伴い太鼓山での風が最大となる時刻を台風通過時刻と定義する（Fig. 

2.3 の縦点線）。岸沿い流速が強化されるイベントは台風通過に伴い生じており，

30 m 深の水温にも振幅の大きい変動が見られる。 

 次に，観測海域に卓越する現象の周期特性を調べるため，データが欠測なく

連続して得られている Sta. 3 の 7 月 15 日から 10 月 31 日のデータを使用して直

接フーリエ変換法により得た生のスペクトルに自由度 18 のスペクトルウイン

ドウを施し平滑化し，パワースペクトル密度を推定した（Fig. 2.4.1 の（a））。16-

30 時間周期帯の拡大図を Fig. 2.4.2 に示す。岸沿い流速成分のパワースペクト

ル密度（黒太線）は，Sta. 3 での慣性周期 Tf（=20.4 時間）付近の 20.9 時間や，

慣性周期よりも短い 15.9 時間や 18.8 時間に，数日周期帯では，1 ~ 10 日に複数

のピークが見られ，25.9 時間周期に鋭いピークが存在し，これらのピークの中

ではエネルギーレベルが最も高い。水温のパワースペクトル密度（点線）にも，

同様のエネルギーのピークが見られるが，20.9 時間周期でエネルギーレベルが

一番高い。風の東西成分（黒細線）と南北成分（灰細線）のパワースペクトル密

度には，18.7 時間と 20.9 時間周期付近に小さいピークが見られる。岸沿い流速

との東西風とのコヒーレンス（Fig. 2.4 の（b）の上段の黒線）は 18.7 時間周期
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で 0.41，南北風とのコヒーレンス（Fig. 2.4 の（b）の上段の灰線）は 20.9 時間

周期で 0.41 となり，90%信頼限界の値（0.25）を超える有意な相関があることが

分かった。また水温と南北風のコヒーレンス（Fig. 2.4 の下段の灰線）は，20.7

時間で 0.34 となり有意な相関があることが分かった。しかし，これらの周期帯

において風のエネルギーピークが小さく，流速・水温変動のピークと周期が少

しずれていることから，これらの慣性周期帯の変動が必ずしも風と関連してい

るとは言えない。また，15.9 時間周期では，南北風に対応した明確なピークが

見られるが，その周期での流速・水温とのコヒーレンスは低く，25.9 時間周期

でも風のパワースペクトルに明確なピークは見られず，その周期における流速・

水温と東西・南北風とのコヒーレンスの値は全て 0.1以下と低い相関を示した。

25.9 時間周期は，O1分潮の周期 25.49 時間に近く，丹後半島沿岸域において O1

周期潮汐の変動が卓越している可能性を示す。実際，Isoda et al. (1991)は，丹後

半島周辺の海域に卓越する約 1 日周期の海面変動が風によって山陰海岸沿いに

励起された陸棚波の伝播により引き起こされていることを示している。従って，

丹後半島周辺における近慣性周期変動を抽出する場合には，これらの変動に注

意する必要がある。 

 

2.3.2 台風の特徴 

 各台風の特徴を Table 2.2 に示す。台風が日本海上を北東方向へ進むケースの

T15,T16,T18 では，最大風速値が高く，台風の半径も大きいことが分かる。風が

最も強かったのは T18，台風の半径が最も大きいのは T16，移動速度が最も早い

のは T18 のケースであった。日本海上を北上する間に消滅した T10 や T11 や，

中心が本州上を通過した T21 では最大風速は他のケースと比べて小さいが，T23

は最大風速値が高い。 
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2.4 台風通過により励起された近慣性周期変動の特徴 

2.4.1 周波数特性 

 各台風通過時に励起された近慣性周期変動の周波数特性について調べるため，

流速・水温変動が顕著であった Sta. 3 - 6 の台風通過時刻(Fig. 2.3 の縦点線)の 12

時間前から 108 時間後の 5 日間の岸沿い流速データと 30 m 深の水温データを

使用してパワースペクトルを推定した（Fig. 2.5）。パワースペクトルは Fig. 2.4

と同様の方法で推定したが，周波数分解能を上げるため，Zero-padding 法（Emery 

and Thomson, 1997）を適用し流速データに 5 日のゼロを加え, 自由度 11 のスペ

クトルウィンドウにより平滑化した。 

 岸沿い流速成分（Fig. 2.5 の（a））について見ると，Sta. 3 では，T16 通過時に

慣性周期（Fig. 2.5 の Tf，20.4 時間）より短い 20.0 時間にわずかにピークが見ら

れ，T18 や T23 のケースでは，ピークは見られないものの，慣性周期帯のパワ

ースペクトル密度は他のケースに比べて高い。T21 では，パワースペクトル密

度の値は低いが，15~21.8 時間周期でピークが見られ，20.0 時間周期でパワース

ペクトル密度の値が最大となった。Sta. 4 では，T15 のケースで 21.8 時間周期に

ピークが見られ，最もエネルギー密度の値が高く， T16 と T23 ではそれほど明

確ではないが 21.8 時間にスペクトルのピークが見られ， T21 では 15-21.8 時間

周期帯にスペクトルピークが見られ，その周期帯ではエネルギー密度は 20.0 時

間周期で最大となった。Sta. 5 では，慣性周期帯では T18 のケースが最もエネル

ギー密度の値が高く，T15 と T16 のケースで 21.8 時間周期にわずかにピークが

見られる。Sta. 6 では，T11 と T16 で 21.8 時間にピークが見られる。30 m 深水

温のパワースペクトル（Fig. 2.5 の（b））には，T11 と T16 のケースで，それぞ

れ 21.8時間と 18.5時間周期にピークが存在する。T11は Sta. 4で欠損であるが，

この 2ケースでは，Sta. 3から 6において 15-21.8時間周期帯ピークが見られる。

Sta. 6 では，T11 通過時では，慣性周期よりも低周波の 24.0 時間でエネルギー密
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度が最大となっているが，慣性周期帯のエネルギー密度は他のケースと比較し

て大きい。T16 通過時では，18.5-20.0 時間の慣性周期帯でエネルギーが最大と

なるのに対し，T11 通過時では，低周波側の 21.8~24.0 時間でエネルギーが最大

となっていることが分かる。T15（青線）では，Sta. 3 と 4 で 15.0~21.8 時間周期

帯にピークが見られるが，Sta. 5 と 6 ではピークは見られない。Fig. 4 に見られ

た 25.9 時間周期のエネルギーピークは各台風通過時には見られず，この周期帯

の現象は小さいことが分かる。 

 スペクトル解析の結果から，本研究では 15.0~21.8 時間（Fig. 2.5 の縦線で囲

まれた周期帯）を近慣性周期帯として，これらの周期帯で Fig. 2.5 の方法で推定

した岸沿い流速成分のパワースペクトルを台形法により積分し各台風通過時の

各観測点の近慣性周期帯の運動エネルギーを推定した（Fig. 2.6）。近慣性周期変

動の運動エネルギーは，Sta. 2 から Sta. 6 で他の観測点よりも値が高いことが分

かる。T06 と T11 のケースは，他のケースと比較して運動エネルギーの値が低

い。T11 のケースでは，Sta. 5 と 6 でエネルギーの値が高く，Sta. 5 で最も大き

い。T15 のケースでは，Sta. 4 でのみエネルギーの値が高くなり，全てのケース

の中で最も高い。T16 のケースでは，Sta.3-6 で運動エネルギーの値が高く，Sta. 

3 で最も値が高くなっている。T18 のケースでは，Sta. 3，5，6 で値が高く（Sta. 

4 は欠測），Sta. 5 で最大となっている。T21 のケースでは Sta. 4 でのみエネルギ

ーが高くなっている。T23 のケースでは，Sta. 2-4 で値が大きく，Sta. 2 で全ケ

ースの中で最も運動エネルギーが高くなった。 

 

2.4.2 伝播特性 

 水温のパワースペクトル密度の近慣性周期帯のピーク（Fig. 2.5 の（b））から，

T11 や T16 のケースでは，Sta. 6 まで近慣性周期変動が伝播しているが，他のケ

ースでは，Sta. 6 まで伝播していないことが示唆される。そこで，各台風により
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励起された近慣性周期変動の伝播特性について調べる。Fig. 2.5 や 2.6 と同じ期

間（120 時間）の 30 m 深水温のデータを使用して，測点間でクロススペクトル

解析を行い，近慣性周期変動の位相とコヒーレンスを推定した（Fig. 2.7）。Fig. 

2.7 に示す値は，近慣性周期として 20 時間周期のものを示す。位相とコヒーレ

ンスの計算において Zero-padding 法は採用せず，自由度は 10 とした。併せて

Igeta et al., （2009）の結果（Igeta et al., 2009 の Fig. 9 を改変）を Fig. 2.7 の最後

の図に示す。黒文字で示す値は，コヒーレンスが 90%の信頼限界（0.44）以上で

あることを示す。位相は示している値の分だけ Sta. 3 よりも変動が遅れること

を示す。 

 丹後半島周辺の岸近傍における近慣性周期変動は，近慣性周期の内部ケルビ

ン波として，岸を右にみて伝播することが知られている（Igeta et al., 2009）。岸

を右に見た近慣性周期変動の伝播を示す位相差（Sta. 3 から半島東岸へ位相差が

増加すること）は，T06，T11，T15，T16 のケースで見られるが，他のケースで

は見られない。コヒーレンスの値から，T06 と T15 は Sta. 3 から 5 まで近慣性

周期変動が伝播し，T11 と T16 では Sta. 6 まで伝播していることを示す。一方，

Igeta et al. (2009)の結果では，Sta. 4 までの近慣性周期変動の伝播が見られるが

Sta. 5 になるとコヒーレンスの値が急激に低下していることが分かる。これらは

台風のケースにより丹後半島岸近傍での近慣性周期変動の伝播特性に違いが現

れることを示している。 

 Table 2.3 に Sta. 3 から 6 までの各測点間の水平距離と位相差から推定した近

慣性周期変動の伝播速度を示す。伝播速度を 15~22 時間のバンドパスフィルタ

ーを施した流速の最大値を観測点間で平均した値と比較すると，いずれのケー

スでも伝播速度の方が大きい。ここで，海を 2 層に近似したときの内部ケルビ

ン波の位相速度は， )/( 2121 hhhhgC   で表される。ただし，Δρ=ρ2-ρ1/ρ2で

あり，ρ1，ρ2はそれぞれ上層と下層の密度，g は重力加速度，h1，h2はそれぞれ
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上層と下層の密度である。ここで仮に水深を 100 m として，初夏（T06 通過時）

の成層条件として h1=50 m，Δρ=0.0027 とすると，C=0.81 m s-1となり，夏（T11，

T15，T16 通過時）の成層条件として h1=20 m，Δρ=0.0032 とすると，C=0.71 m s-

1となり，統計解析から示された伝播速度とオーダーが一致し値も近い。Igeta et 

al. (2009)の結果もオーダーが一致している。従って，近慣性周期変動は内部ケ

ルビン波として丹後半島沿岸を伝播したことが考えられる。 

 

2.4.3 近慣性周期変動の増幅に寄与するその場の風の効果 

 15～22 時間のバンドパスフィルターを施した流速 uI, vIを用いて， 
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により近慣性周期変動の運動エネルギー密度の時間変化を見積もった。ただし，

海水の密度 ρ は，1025.0 kg m-3，スペクトル解析の結果から，近慣性周期 T は 20

時間とした。全ての台風のケースでデータが欠測なく得られている Sta. 3 にお

ける近慣性周期変動の運動エネルギーの各台風が通過した前後 7 日間の時間変

化を，太鼓山の風のスティックダイアグラム（細黒線は風速値，縦点線は風速

が最大となる時刻）と併せて Fig. 2.8 に示す。台風のケースによって近慣性周期

変動の時間変化に違いが見られる。スペクトル解析の結果（Fig. 2.5）でも見ら

れたように，特に近慣性周期変動の運動エネルギーの増幅が大きいケースは， 

T16 と T18 通過時であり（Fig. 2.8 の（e）と（f）），台風通過に伴い風が強化さ

れると共にエネルギーは増大し，T16 通過時では風が最大となると同時に，T18

通過時では，風が最大となってから 30時間後に最大となった。T18通過後では，

台風通過直後の運動エネルギー密度の増大後に，さらに 9 月 11 日から 12 日で
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運動エネルギー密度が増大している。T18 のさらに北方を同じような経路で通

過した T15 のケースでは，T18 よりもエネルギーの値は低いものの，T18 通過

後を同様のエネルギーの変動をしていることが分かる（Fig.2.8 の（d））。台風の

中心が丹後半島よりも東側を通過した T06（Fig. 2.8 の（a）），本州上を通過した

T21,T23（Fig. 2.8 の（g）と（h））では，エネルギーの最大値は先に述べたケー

スと比べて低いことが分かる。また，日本海上で消滅した T11（Fig. 2.8 の（c））

では，運動エネルギー密度の増幅は明確に見られず，台風の中心が九州地方を

北上するケースである T10 では，風が最大となってから約 3 日遅れて運動エネ

ルギー密度が最大となるが運動エネルギー密度の値は T16 や T18 のケースと比

較して小さい。 

 このような近慣性周期変動の時間変化がその場の風で生じているのかを調べ

るために，スラブモデル（D’Asaro, 1985）により調べた（詳細は Appendix B）。

D’Asaro（1985）のスラブモデルからは，風により表層混合層内で励起される流

速場が表現される。スラブモデルの基本方程式は， 

 

H

tT
tZ

dt

tdZ )(
)(

)(
  （2.2） 

 

であり，Z (t) = u + iv，


 yx i
tT


)( ，ω = r + if である。ここで，u，v はそれぞ

れ表層混合層内での流速の東西・南北成分，τx，τyはそれぞれ風応力の東西，南

北成分，H は混合層の厚み，ρ は海水の密度，r は減衰係数，f はコリオリパラ

メーターである。（2.2）式の解は積分定数を A として， 
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のように求まる。ここで（2.3）式の右辺第 1 項，第 2 項はそれぞれ慣性振動流

成分とエクマン流成分であり，Z（t）は北半球において風向が時計回りに慣性周

期で変化するような風応力の時間変化により効果的に増幅することを示す

（D’Asaro, 1985）。本研究では，台風通過時の風の時間変化による近慣性周期変

動の発生に注目するため，H は 50 m で一定とした。太鼓山の東西・南北風デー

タ（Fig. 2.8 の上段）から計算した風応力を（2.3）式に適用して表層混合層内の

東西・南北流速の時間変化を求め，（2.1）式を用いて 20 時間周期変動の運動エ

ネルギー密度を観測結果と同様に推定した（Fig. 2.8 の灰線）。表層混合層の密

度 ρ は 1025.0 kg m-3，f は Sta. 3 の緯度（35°46.8’N）における値（8.55×10-5 s-1），

減衰係数は r = 2 day-1（D’Asaro, 1985）を採用した。T16 や T18 では，風向の時

計回りの時間変化により，スラブモデルでは，運動エネルギー密度の増幅が大

きいことが分かる。観測結果とスラブモデルの結果を比較すると，近慣性周期

変動の運動エネルギー密度の T18 通過直後の運動エネルギー密度の増幅やエネ

ルギー密度の値は過大評価となるものの T23 通過時の変動が良く再現されてい

る。これらはローカルな風の変動により引き起こされたことを示す。T23 通過

時の風向の変化は，反時計回りに変化しているが，これは風速風向の急激な時

間変化により近慣性周期変動の運動エネルギー密度が増幅することを示してい

る。一方，T16 通過時では，観測結果では台風通過前から運動エネルギー密度が

増大しているのに対し，スラブモデルは風向が時計回りに変化した後で運動エ

ネルギーが増幅している。また，T15，T18 通過後の 2 度目の運動エネルギー密

度の増幅はスラブモデルでは生じていないことが分かる。T21 通過時では，ス

ラブモデルでは運動エネルギー密度の増幅が生じているが観測結果には見られ
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ない。これらは，ローカルな風以外の影響が観測された近慣性周期変動に影響

していることを示す。 

 

2.4.4 観測された近慣性周期変動の特徴のまとめ 

 観測結果の解析から，台風のケースにより 

（1）慣性周期付近のパワースペクトルの特徴が台風経路によって異なる， 

（2）近慣性周期変動のエネルギーレベルの大きさが異なる， 

（3）近慣性周期変動の伝播特性が異なる， 

（4）近慣性周期変動の増幅にローカルな風以外の要因が寄与している 

ことが分かった。（1）と（2）に関しては，台風が研究対象海域の近くを通過し

た T11 と T16 のケースで慣性周期付近にピークが現れること，日本海沖を北東

方向に進んだ T18 では，慣性周期付近にピークは現れないものの，エネルギー

レベルは他のケースと比べて高いこと，さらに日本海沖を北上した T15 のケー

スでは，Sta. 4 のみで慣性周期付近にエネルギーのピークが見られエネルギー密

度の値も大きいことが特徴として挙げられる。（3）に関しては，T06,T11,T15,T16

のケースで，近慣性周期変動の岸を右に見た伝播が見られ，内部ケルビン波の

位相速度で伝播したことが示された。（4）に関しては，台風が日本海沖を通過

した T15 や T18 のケースで，台風通過後にさらに近慣性周期変動の運動エネル

ギー密度の増幅が見られたことが特徴として挙げられる。以上の点に関して，

台風経路による近慣性周期内部波の発生域やそこから観測海域への伝播経路の

違いが影響していることが考えられるが，岸近傍に限られた観測データから，

近慣性内部波の発生領域や伝播経路について示すことは困難である。そこで，

次節では，実際の地形と理想化した風応力を採用した 3 次元レベルモデルによ

る数値実験から近慣性内部波の発生域や伝播経路の違いに対する丹後半島周辺

での近慣性周期変動の増幅について調べていく。 
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2.5 数値実験 

2.5.1 数値モデルと条件 

 数値実験には，自由表面を持つ z 座標 3 次元レベルモデルを使用した。直交

座標系において，静止海面を原点，東向きに x軸，北向きに y 軸，鉛直上方に z

軸を取り，静水圧近似とブシネスク近似を施した以下に示すような運動方程式，

連続の式，水温・塩分の保存式を基本方程式として採用した。 
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傾圧モードの現象は，(2.4)~(2.9)式，順圧モードの現象は(2.10)~(2.12)式で計算さ

れる。ここで，(2.4)～(2.9)式において，g (=9.8m s-2)は重力加速度， f (=2Ωsinφ，

Ω:角速度(=7.292×10-5s-1),φ:緯度)はコリオリパラメーター、 p は圧力、密度  は

  ),,,()(0,,, tzyxztzyx   で表され、 0 は基本場の密度、は擾乱による密度である。

vA  (=1.0×10-3 m2 s-1)は鉛直渦動粘性係数、 hShT KK , (=50.0 m2 s-1)はそれぞれ水温

と塩分の水平渦拡散係数、 vSvT KK , (=1.0×10-4  m2 s-1)は水温と塩分の鉛直渦拡散

係数、 hA は水平渦動粘性係数で強い風強制力下でも計算が安定しかつ陸岸近傍

での流速の減衰を少しでも防ぐことができるようにスマゴリンスキーモデルに

よりパラメタリゼーションし，無次元数は 0.1 とした。また， は対流調節パ

ラメータで安定な成層状態を維持するために海水の密度が安定な場合は =1、

不安定な場合は鉛直拡散係数が無限大になるように =0 と定義されている（例

えば Suginohara,1982）。(2.10)～(2.12)式において、 VU , はそれぞれ yx, 軸方向の
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流速を鉛直積分したもの、は海面変位、 sysx FF , はそれぞれ yx, 軸方向の海面の

応力、 bybx FF , はそれぞれ yx, 軸方向の海底の応力である。海面と海底における境

界条件は、以下の(2.13),(2.14)を用いた。 
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ここで， 2222 , bbbyx vuUWWW  である。ただし， yx WW , はそれぞれ風速の

yx, 成分、 bb vu , はそれぞれ海底直上の流速の yx, 成分、H は水深、
2

s (=0.0016)

は風応力による海面での摩擦係数、
2

b (=0.0026)は海底摩擦係数、 a (=1.2kg m-3)

は空気の密度である。計算の時間ステップは，順圧モードの計算においては 2

秒，傾圧モードの計算においては 20 秒とした。 

 計算領域は，Fig. 2.9 に示す東西 850 km，南北 500 km の海域であり，この海

域を 1 km の正方格子に分割した。モデル格子点での水深は， JTOPO30（日本

水路協会）から線形内挿により求めた。計算時間短縮のため 1000 m よりも深い

ところは 1000 m で一定とした。鉛直方向には 10 層設定した（格子間隔は，10，

10，20，20，40，80，100，200，200，320 m とした）。境界条件は，陸岸で Non-

slip 条件を適用し，開境界では clamped condition（Chapman, 1985）と開境界から

20 km の領域にスポンジ条件を適用し，波の反射により生じる擾乱を除去した。  

 本研究では，モデル内で生じる現象を理解しやすくするため理想化した風速

場を採用した。気圧場 Pa（r, t）は，Fujita（1952）による経験式 
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を採用した。ここで，   2/122 YXr  は，ある地点（x, y）と台風の中心（xc，yc）

との距離で，X = x - xc，Y = y – ycである。P∞（=1013 hPa）は台風の影響が及ば

なくなる地点の気圧，P0（t）は台風の中心気圧，r0（=160 km）は，台風の強風

域の半径である。風速場 W =（Wx,Wy）は，以下に示す経験式（例えば，As-Salek，

1998）で表現した。 
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  GW 21 /exp CrrCC iT                （2.17） 

 

ここで，G=(Gx, Gy)は傾度風場を等圧線の接線方向から θ（= 30°）回転させたも

の，f はコリオリパラメータ，g は重力加速度，ρ と ρaはそれぞれ海水と大気の

密度，C1，C2（= 0.95）は定数（As-Salek, 1998）である。CT（= 55.0 km h-1）は

台風の移動速度，ri (=500 km) は台風の形状を決定するパラメータであり，本論

文の事例の台風のケースを参考に値を決定した。 

 丹後半島周辺海域での近慣性周期変動の増幅に与える台風経路の影響に着目

するため，全ての実験で初期成層場は同じものを与えた。2004 年 9 月 3 日と 4
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日に丹後半島沖の 17 点（Fig. 2.1）で京都府農林水産技術センターの「平安丸」

により行われた CTD 観測記録の中から，100 m 深までは Sta. a1 – Sta. a5 および

Sta. b1 – b7，100 m 以深は Sta. a6 と Sta. b8 – b11 で観測された水温と塩分の鉛

直プロファイルを参考に決定し（Fig. 2.10），水平一様に与えた。実験は全域で

静止状態から始め，台風の中心を Fig. 2.9 に点線で示した 4 つの経路で移動さ

せた (Exp. A - D）。 

 

2.5.2 実験結果 

2.5.2.1 モデルの再現性 

 Fig.2.11 に各実験結果の近慣性周期変動の運動エネルギー（Fig. 2.11 の（a））

と位相差（Fig. 2.11 の（b））の分布を示す。Exp. A と B で，運動エネルギーが

高く，Exp. C と D で低くなることは，観測結果と対応している。また，位相差

についても Exp. A と B では丹後半島沿岸を岸を右に見て伝播し，Exp.C と D で

はそれが見られないことが観測事実と一致する。これは，台風が日本海沖を北

東方向に進んだ時には，丹後半島沿岸で近慣性周期変動が強くなり，丹後半島

沿岸を伝播することを示している。また，T23 通過時ではスラブモデルではエ

ネルギーが増幅したが，観測結果とモデル結果ともに位相伝播が見られないこ

とから，T23 通過時はその場の風の効果で丹後半島の西岸から北岸でのみ近慣

性周期変動が強化されたことを示す。従って，近慣性周期変動が丹後半島東岸

以南で強化されるのは，台風が Exp. A や B のような経路を通過したときである

ことを示す。 

 

2.5.2.2 近慣性内部波の発生域と伝播経路 

 Fig. 2.12 に Sta.3 における風と近慣性周期変動エネルギーの時間変化を示す。

Exp. A と B では，台風通過後に近慣性周期変動エネルギーの増幅が大きいこと
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が分かる。このケースでの風の時間変化は，台風通過に伴い風が時計回りに時

間変化しており，この風の変化は北半球において効果的に近慣性周期変動を励

起させる（例えば，D’Asaro 1985）。従って，Exp. A と B の台風通過直後のエネ

ルギーの増幅は，台風経路に沿って励起された近慣性内部波によるものである

と考えられる。スラブモデルでは再現されなかった，台風通過後における 2 度

目の運動エネルギー密度の増幅（Fig. 2. 8）が生じており，T15 や T18 通過後で

は，沖合で励起された近慣性内部波の岸までの波及がエネルギーの増幅に寄与

していると言える。一方，風向が反時計回りに時間変化する Exp. C や，台風を

モデル海域西部を北上させた Exp. D では，エネルギーの増幅は小さいことが分

かる。 

  モデルで励起された近慣性周期変動の発生域を調べるため，台風通過後の 120

時間 (t = 121 – 240 h)の 15 m 深の各格子点の水平流速データ u(t)を，

)s i n ()( 0   tuutu と表し，最小二乗法により 20 時間周期（ω=8.73×10-5 s-1）

の流速振幅 u0と位相 θ を求め（ただし u は平均流速），20 時間周期変動の流速

楕円を推定した（Fig. 2.12）。楕円の中の太線は初期位相の流速ベクトル，細線

は初期位相から 5 時間後の流速ベクトルを示し，回転方向が判断できる。Exp. 

A, B, D では，台風の中心の右側の領域で流速楕円はほぼ円形で大きく，流速ベ

クトルは時計回りに回転し，近慣性周期変動の発生域であることが分かる。こ

れは，時計回りの風の変化により効果的に近慣性周期変動が励起されたためで

ある（D’Asaro, 1985）。Exp. A と D では，日本海上で励起される近慣性周期変動

の発生領域が広い。また，初期位相ベクトルは，台風の進行方向に向かい遅れ

て分布している。これは，台風の進路方向に流速が最大となる時間が遅れてい

ることを示し，近慣性内部波の水平波数ベクトルの方向（近慣性内部波の伝播

方向）がその発生域において台風の進行方向と同じであることを示す（Gill, 

1982）。一方，Exp. C では，モデル海域で近慣性周期変動の発生は見られない。
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これは，台風通過に伴う反時計回りの風の時間変化が，慣性振動を効果的に減

衰させるように働くためである（D’Asaro, 1985）。 

 近慣性周期変動の伝播過程について調べるため，Fig. 2.13と同様の方法で 30m

深の水温偏差の 20 時間周期変動の位相と振幅の水平分布を調べた（Fig. 2.14）。

ここで，位相の値の増加は位相の遅れを示す。Exp. A と D の位相差の水平分布

（Fig. 2.14 の（a））を見ると，台風の中心付近では，位相は台風の進路方向に向

かって遅れる様子が見られる。Exp. A では，丹後半島沖，Exp. D では，隠岐諸

島西部領域で位相の分布が非常に複雑であるが，近慣性内部波の発生域からそ

れらの海域へ位相が遅れており, 発生域から低緯度側への近慣性内部波の伝播

が示唆される。Exp. B では，若狭湾西部から丹後半島東岸への位相の遅れが見

られ，また，丹後半島沖では沿岸から沖合に向かい位相が遅れる分布となって

いる。振幅の分布（Fig. 2.14 の（b））を見ると，沿岸域で振幅が特に大きくなっ

ており，Exp. A では，隠岐諸島沿岸や丹後半島沿岸，能登半島沿岸で大きく，

Exp. B の結果でも同様な結果が見られるが，Exp. B の方が，丹後半島北岸から

若狭湾沿岸，越前岬で振幅が大きく，隠岐諸島周辺，能登半島西岸や東岸で小

さい。Exp. D では，丹後半島や能登半島沿岸で振幅は小さく，隠岐諸島の西部

で振幅が大きくなっている。 

 次に，近慣性内部波エネルギーの伝播過程について近慣性内部波のエネルギ

ーフラックスを推定して調べる。Hopkins et al.（2014）にならい，近慣性内部波

のエネルギーフラックス F を 

 

 
T

h
dzdtp

T 0

0

'
1

u'F  （2.18） 

 

として推定した（Fig. 2.15 の（a））。ただし，T = 20 時間である。パータベーシ
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ョン圧力 p’ は静水圧近似の式から， 

 

zdzggzp
z

ˆ)ˆ(')('
0

0    （2.19） 

 

として求めた。ここで，ρ0は表層の密度，g は重力加速度，h は水深，η は海面

変位である。ρ’はパータベーション密度で， 

 

)()()(' zzz    （2.20） 

 

であり，初期成層場 )(z からの偏差である。u’=（u’,v’）は水平流速の傾圧成

分で，ある地点での流速（ ),(),,( tzvtzu ）から， 

 

 
 )()(),(),()(),(

),('),,('

00 tvzvtzvtuzutzu

tzvtzu




  （2.21） 

 

により算出した。ただし，  )(),( zvzu  は時間平均した流速の鉛直プロファイル

で，  )(),( 00 tvtu は鉛直平均流速である。エネルギーフラックスの推定に使用し

た各変数は，Fig. 2.12 と同様の方法により振幅と位相を求め，それから 20 時間

周期の時系列を得た。また，近慣性内部波の全エネルギーTE=KE+PE を推定し

た結果を，Fig. 2.14 の（b）に示す。ただし， 

 

  dtdzwvu
T

KE
T

h  
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0
222 '''

2

11
   （2.22） 
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dtdz
N

g

T
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T

h 
0

0

2
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2

11




  （2.23） 

 

である。 

 全エネルギーの分布から近慣性内部波の発生域でエネルギーが高くなってい

ることが分かる（Fig. 2.15 の（b））。Exp. A での近慣性内部波エネルギーは，発

生域から能登半島西岸を南下し，丹後半島北沖を西に向かい，隠岐諸島東岸へ

向かって流れていることが分かる。Exp. B では，能登半島西岸を南下し，丹後

半島沖から沖合に向かって流れる。Exp. C では，近慣性内部波エネルギーが強

化される様子は見られない。Exp. D では，発生域では台風の進行方向にエネル

ギーが流れ，隠岐諸島西部で南西向きのエネルギーの流れが確認できる。各実

験結果は，調和解析の結果に見られた位相の遅れの分布（Fig. 2.14 の（a））に対

応するエネルギーフラックスの分布となっている。 

 以上の結果から，近慣性内部波の発生域と伝播経路の違いにより沿岸域での

近慣性周期変動が増幅する海域が異なることが数値実験により示された。丹後

半島東岸では，日本海沖合で励起された近慣性内部波が能登半島西部沖を南下

し丹後半島東岸へ達することや（Exp. A）, 若狭湾沖で励起された近慣性内部波

が若狭湾西部から東向きに伝播し丹後半島東岸に達することで（Exp. B），エネ

ルギーが増幅する。また，隠岐諸島沿岸では，台風の進路に沿って励起された

近慣性内部波が山陰海岸沖を東向きに伝播し，隠岐諸島東部で特にエネルギー

が増幅すること（Exp. A）や，隠岐諸島西部で励起された近慣性内部波の東への

伝播により隠岐諸島西部でエネルギーが増幅すること（Exp. D）が分かった。 

  最後に，Table.2.2 に示すように，各台風の移動速度や勢力が異なっている。

移動速度や台風の勢力の違いでも近慣性周期変動の特徴に違いが現れることが

考えられる。そこで，台風の移動速度を 15 - 95 km h-1の間で 10 km h-1ずつ変化
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させたケース（台風の暴風域の半径は 160 km）と，暴風域の半径を 100 – 240 km

の間で 20 km ずつ変化させたケース（台風の移動速度は 55 km h-1）で感度実験

（台風の経路は Exp. A と同様）を行った。各実験結果の Sta. 3 における岸沿い

流速成分のパワースペクトルを Fig. 2.15 に示す。台風の移動速度が遅いほど，

Sta.3 における近慣性周期変動のエネルギーレベルが大きくなり（Fig. 2.16 の

（a）），また，台風の強風域の半径が大きいほど Sta. 3 における近慣性周期変動

のエネルギーレベルが大きくなる（Fig. 2.16 の（b））ことが分かった。これらの

結果は台風の移動速度が遅いが，台風の勢力も小さかった T10 や T11 で観測結

果のエネルギーレベルが低くなる理由として考えられる。また，同じような勢

力と経路であった T16 と T18 について，T16 の方がエネルギーピークが明確に

見られた理由として T18 の方が台風の位相速度が速かったためであると考えら

れる。以上の結果から，台風の経路や移動速度・勢力の違いによる近慣性内部

波の発生域と伝播経路の違いで丹後半島沿岸での近慣性周期変動の特性に違い

が生じることが明らかになった。 

 

2.6 まとめと今後の課題 

  台風経路の違いにより沿岸で観測される近慣性周期変動のエネルギーレベル

や伝播特性に違いが現れることを係留観測記録の解析から示した。台風を理想

化した数値実験により，日本海沖合を通過する台風のケースでは，丹後半島沖

や能登半島西岸沖で励起された近慣性周期変動のエネルギーが能登半島西岸沖

を南下し，丹後半島周辺へ到達することでエネルギーの増幅が生じ，近慣性周

期変動が励起される範囲が広いほど，丹後半島沿岸でのエネルギーの増幅が大

きいことが分かった。九州地方を北上するケースでは，隠岐諸島北西沖の広い

範囲で近慣性周期変動が励起されるが，そこで励起された近慣性周期変動のエ

ネルギーは丹後半島周辺まで到達しないことが分かった。 
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  沿岸近くに台風を通過させた Exp. B では，台風通過後に 2 度目の近慣性周期

変動のエネルギーの増幅が見られたが，同じような経路を通過し，台風の勢力

が大きかった T16 ではそのような増幅が生じていなかった。また，T21 通過時

では，スラブモデルの結果では近慣性周期変動のエネルギーの増幅が生じたが，

観測結果には見られなかった。近慣性内部波の伝播に対して日本海沿岸域に存

在する対馬暖流沿岸分枝のような沿岸流が影響を及ぼしている可能性がある。

そこで，次章では，近慣性内部波の伝播に及ぼす海流の影響について数値実験

から調べていく。 
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Fig 2.1 Map showing locations of (a) CTD (squares) and wind (triangle) stations, and 

(b) mooring sites (circles) around the Tango Penninsula. Bathymetric contours are 

shown with numerals in meter. 
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Fig. 2.2 Pathway of typhoons which passed near the study area during period of 

mooring observation. 
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Fig. 2.3 Times series of wind speed at Mt. Taiko (most top panel) and alongshore (red) 

and cross-shore current (blue) and temperature at depths 15 m (gray) and 30 m (black) 

observed at each station. Vertical dashed lines indicate the time when wind speed 

reached maximum for the each typhoon case.  
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Fig. 2.4.1 Top: Power spectral density of alongshore current (thick black line), 

temperature (dotted line) at Sta. 3 and eastward (thin black line) and northward (thin 

gray line) wind at Mt Taiko. Middle: Coherence square between alongshore current and 

eastward wind (black line) and northward wind (gray line). Low: Coherence square 

between temperature and eastward wind (black line) and northward wind (gray line) . 

Horizontal dashed lines indicate the 90% cofindence limit. 
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Fig. 2.4.2 14 – 30 hour period band of Fig. 2.4.1. 
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Fig. 2.5 Power spectra of (a) alongshore current and (b) temperature at Stas. 3- 6 during 

passage of each typhoon. 
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Fig. 2.6 Integrated values of power spectral density for alongshore current (Fig. 2.5) 

from 15.0 to 21.8 h period at each station. 
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Fig. 2.7 Distributions of phase lags for temperature flcutuations of the 20-h period 

components. Values in parentheses indicate the amount of coherence square. The values 

of phase lags shown by red color are indicate that coherence square is larger than 90 % 

confidence limit (0.44).  
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Fig. 2.8 Temporal variations of wind velocity (stick) and wind speed (thin black line) at 

Mt. Taiko (top panel) and kinetic energy density of 20-h period fluctuations at observed 

at Sta. 3 (black lines) and estimated by using slab model (red lines) (low panel) during 

passage of each typhoon. Vertical dashed lines indicate the time when wind speed was 

maximum.  
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Fig. 2.9 Model domain. Values on the contour lines are in meter. Lines with symbols 

indicate pathway of idealized typhoon using numerical experiments. Arrows beside 

pathway of typhoons indicate direction of movement of typhoons. 
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Fig. 2.10 Vertical profiles of temperature (black) and salinity (gray) for initial condition 

using numerical experiments. 
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Fig. 2.11 (a) Integrated values of power spectral density for alongshore current from 

15.8 to 21.0 hours period and (b) phase lag and coherence of 20-h period fluctuations 

for each model case. The values of phase lags shown by red color are indicate that 

coherence square is larger than 90 % confidence limit (0.44).  
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Fig. 2.12 Time series of wind velocity (top) and kinetic energy of near-inertial period 

fluctuations (middle) for each model case at monitoring point corresponding to Sta. 3. 
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Fig. 2.13 Horizontal distributions of current ellipses of variation component with 20-

hour period at 15 m depth for each model case. Thick and thin lines in the ellipses 

indicates the current vector at initial phase and 5 hours after initial phase, respectevily. 

Dashed lines indicate the pathway of typhoons. 
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Fig. 2.14 Horizontal distributions of (a) phase lag and (b) amplitude of near-inertial 

internal waves estimated by using temperature data at a depth of 30 m for each model 

case. 
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Fig. 2. 15 Horizontal distributions of (a) energy flux and (b) total energy of near-inertial 

internal waves for each model case. 
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Fig. 2.16 Power spectral density of alongshore current at Sta. 3.  
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Table 2.1 Location and water depth at each mooring site. 
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Table 2.2 Characteristic of each typhoon. 
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Table 2.3 Time lag (upper), propagation speed (middle) and maximum current speed 

(lower) of 20-h period fluctuation. 
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第 3 章 近慣性内部波の伝播に及ぼす沿岸流の影響 

 

3.1 はじめに 

  近慣性内部波の伝播に与える影響として，平均流が持つ水平渦度の効果が考

えられる。その場の実効的なコリオリパラメーターは，平均流が持つ相対渦度

により， 
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  （3.1） 

 

に変調される（例えば，Kunze 1985）。ただし，f はその場のコリオリパラメータ

ー，ζ は平均流による相対渦度である。平均流が持つ正の渦度の場では近慣性内

部波は反射し，負の渦度の場ではその場にエネルギーが捕捉される（例えば，

Kunze 1985）。本研究の対象海域である日本海沿岸域では，対馬暖流沿岸分枝が

存在する（例えば，Hase et al.,1999）。対馬暖流沿岸分枝流が持つ正の渦度場に

より実効的なコリオリパラメーターが沖から伝播してくる近慣性内部波の周波

数より大きいと，対馬暖流により近慣性内部波の反射が生じることが考えられ

る。従って，対馬暖流沿岸分枝流により岸方向への近慣性内部波の伝播を妨げ

る可能性あり近慣性内部波の岸での増幅に大きな影響を及ぼすことが考えられ

るが，これまでに日本海沿岸域において近慣性内部波と対馬暖流の相互作用に

ついて研究した例は無く，詳細は不明である。本章では，対馬暖流沿岸分枝を

模した海流をモデルに組み込み，その影響について調べる。 

 

3.2 平均流との相互作用を考慮した近慣性内部波の分散関係式 

  まず，Kunze(1985)により示された平均流中の近慣性内部波の分散関係式に



50 

 

ついて記述する。Kunze(1985)は，近慣性周期変動の強化が間欠的に生じている

ことについて，平均流シアの強化と関連していることを考え，基本方程式に平

均流シアとのインタラクション項（v・∇）V を組み込み，内部波の分散関係式

を導いた。基本方程式は， 
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である。ただし， )(v u,v,w と )(V U,V,W はそれぞれ x，y，z 軸方向の波動と平

均流の速度，b，B はそれぞれ波動と平均流の浮力，p は基本場の密度 ρ0で標準

化した波動起因の圧力，   2/1

0 )/(/ zgN   は時間平均した浮力振動数である。

（3.6）式は，thremal-wind relation
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と表現できる。内部波の変動成分 ψ は局所的に平面波の形で表されると仮定す

ると， 

 

 )(exp0 tzkykxki zyx     （3.8） 

 

で表現される。ただし，ω は Eulerian frame での fixed frequency， ),,(k zyx kkk

は波数ベクトルである。(3.8)を(3.2)~(3.5)と(3.7)に代入し，平均流によりドップ

ラーシフト（k・V）した instrinstic frequency )Vk(0  に関して以下のよう

に求めることができる。  
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  （3.9） 

 

ここで，弱い地衡流シア中を伝播する近慣性内部波を考える。ここで，弱い地

衡流シアとは，コリオリ周波数 f よりも水平流速シアが小さく（ロスビー数が

小さい），浮力振動数 N よりも水平流速の鉛直シアがかなり小さい（geostrophic

リチャードソン数が大きい）こと仮定することである。このような仮定の下，

行列式を展開し，分散関係式を近似すると， 
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  （3.10） 

 

ここで，kH は水平波数である。ここで，（3.10）式の右辺の虚数項（iv）と（v）

は波と平均流の間のエネルギー交換に寄与する項で，その効果は小さいと考え

られる。以上の近似により，Kunze (1985)の分散関係式は， 
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のように示される。右辺第 1 項は，平均流の水平流速シアの効果，第 2 項は成

層の効果，第 3 項は平均流の鉛直シアの効果，第 4 項は平均流によるドップラ

ーシフトの効果を示す。Kunze (1985)は，（3.11）式で示される内部波の分散関係

から示される近慣性内部波エネルギーの平均流中の伝播について，Ray tracing 

method により研究している（Fig.3.1）。近慣性内部波のレイパス（太線）は，海

面から発射させたものであり平均流の向きは，紙面から出る方向である。正の

渦度の領域（Fig. 3.1 の平均流の中心から右側（東側）の領域）には，近慣性内

部波は伝播できずに反射することが分かる。また，負の渦度の領域（Fig. 3.1 の

平均流の中心から左側（西側）の領域）で発生した近慣性内部波は負の渦度内

に捕捉されることを示している。このような近慣性内部波エネルギーの平均流

の反射や吸収に，平均流の水平流速シアが大きな影響を及ぼすことを

Kunze(1985)は示している。 
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 Federiuk and Allen (1996)は，風により励起される沿岸ジェット流と同時に沿

岸流内で励起される近慣性内部波エネルギーの関係を鉛直 2 次元モデルにより

調べている。励起される沿岸流の持つ相対渦度が負の場合では，沿岸流場で励

起された近慣性内部波エネルギーが沿岸流中に捕捉され，エネルギーが強化さ

れることを示した。沿岸流が持つ相対渦度が正の場合では，近慣性内部波エネ

ルギーが沖合に反射するため，沿岸で近慣性内部波エネルギーの強化は生じな

いことを示した。しかしながら，日本海沿岸のように沖合から沿岸流に向かっ

て伝播する近慣性内部波と沿岸流との相互作用については調べていない。 

 Whitt and Thomas (2013)は，鉛直 2 次元の理論モデルにより，傾圧性の強いジ

ェット流中での近慣性内部波の特徴を調べている。彼らは，地衡流場の傾圧性

の強さにより近慣性内部波の伝播経路（ray path）が変化すること，近慣性内部

波が存在できる周波数の下端が， 2

min / Nq (q:ポテンシャル渦度，N2:浮力振

動数)で表されることを示しており，強い傾圧性をもつ流れの場合，鉛直シアや

等密度面の傾きが近慣性内部波の伝播に影響を与えることを示している。しか

しながら，これまでの研究では，平均流中で生じる近慣性内部波と流れとの相

互作用について鉛直 2 次元で調べた研究した例ばかりであり，日本海沿岸で生

じるような平均流の外側（沖合側）から近慣性内部波が伝播してきたときに流

れと 3 次元的にどう相互作用するのかについては不明な点が多い。 

 

3.3 近慣性内部波と沿岸捕捉波の関係 

  2 章で解析を行った T16 通過時と Exp. B の数値結果を使用して，近慣性内部

波エネルギーと沿岸捕捉波の関係について調べる。Fig. 3.2 に T16 通過時の観測

結果と Exp. B の実験結果の近慣性周期変動の運動エネルギーと 30 時間ローパ

スフィルターを施した岸沿い流速成分の時間変化を示す。台風通過直後の期間

I では観測結果とモデル結果で近慣性周期変動と沿岸捕捉波の発生による東向
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きの流れが同時に励起されている。近慣性周期変動と沿岸捕捉波の時間変化を

見てみると，観測結果とモデル結果共に，台風通過直後に増大した近慣性エネ

ルギーは，沿岸捕捉波の東向きの流れが最大となる後で減衰していることが分

かる。このことは，沿岸捕捉波による東向きの流れが近慣性内部波の岸方向へ

の伝播を妨げた可能性を示す。 

 Fig.3.3 は，t = 120 h（Sta.3 で沿岸捕捉波による東向流が発生する前で近慣性

内部波エネルギーが増幅している時間），140 h（Sta. 3 で沿岸捕捉波による東向

きの流れが最大となり近慣性内部波エネルギーが減衰している時間），192 h（Sta. 

3 で沿岸捕捉波の東向きの流れが減衰し，沖合から近慣性内部波エネルギーが

伝播することでそのエネルギーが増幅している時間）の近慣性内部波エネルギ

ー（Fig. 3.3 の左図）と 30 時間のローパスフィルターを施した水平流速ベクト

ル（ベクトル）とその相対渦度（カラー）（Fig. 3.3 の右図）であり，カラーの暖

色系は正の相対渦度，寒色系は負の相対渦度であることを示す。t = 140 h では，

沿岸捕捉波による東向きの流れが丹後半島沿岸で発生しており，沖合では近慣

性内部波エネルギーが増幅しているのに対して丹後半島沿岸の岸近傍ではエネ

ルギーは減衰していることが分かる。これは，沿岸捕捉波が近慣性内部波の岸

方向の伝播を妨げたことを示している。 

  T16 通過時では，台風通過後の期間 II において強い東向きの流れが持続し

ていることが分かる（Fig. 3.2）。舞鶴での潮位偏差（Fig. 3.2 の黒線）は，この

期間潮位上昇が続いていたことを示している。これは対馬暖流沿岸分枝流によ

る東向きの流れであると考えられる。モデルの結果では，期間 II において沖合

から近慣性内部波エネルギーが岸まで到達することによって岸近傍で近慣性周

期変動エネルギーの増幅が見られたが，観測結果には見られない。これは対馬

暖流沿岸分枝流のような沿岸流が近慣性内部波の岸までの伝播を妨げたことを

示唆する。そこで，対馬暖流沿岸分枝を模した沿岸流をモデルに組み込み，近
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慣性内部波の伝播に及ぼす影響を調べていく。 

 

3.4 沿岸流の効果に関する数値実験 

3.4.1 モデルと条件 

 モデルには 2章で使用した 3次元レベルモデルを採用した。モデル海域を Fig. 

3.4 に示す。モデル海域の西側から対馬暖流沿岸分枝を模した沿岸流を流入させ

た実験を行った。沿岸流をモデル海域に流入させるため，南側境界に Non-slip

条件を採用した。水平・鉛直格子や粘性係数等の値および初期成層場（Fig. 3.5）

は，2 章で行った実験と同様とした。沿岸流は，海面変位 η の岸沖構造を 

 

η=Aexp(-y/λ) （3.12） 

 

のように西側開境界で与えることで再現した。ただし，A（=0.4 m）は海面変位

の振幅，y は岸からの距離（km）,λ(=20 km)は内部変形半径で，モデルに与えた

初期成層場（Fig. 3.5）を参考に決定した。実実験は静止状態から始め，沿岸流

を与え，丹後半島周辺に沿岸流場を作成し，台風を Fig. 3.4 に示した Exp. B の

経路で通過させた(Exp. TWC)。 

 

3.4.2 実験結果 

3.4.2.1 沿岸流場の形成過程 

 Fig. 3.6 に，沿岸流が丹後半島周辺海域に形成されるまでの 15 m 深の水平流

速ベクトルの水平分布の時間変化を示す。t= 20 h では，隠岐海峡では，海峡を

通過する弱い東向きの流れ場が存在するが，まだ沿岸流は丹後半島までに到達

していない。t = 40 – 60 h では，丹後半島沿岸に強い沿岸流場が形成され，台風

が通過する直前の t = 90 h では，丹後半島北岸沖では岸沖方向に約 80 km の幅
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を持った東から北東向きの沿岸流が形成されている。Line A(Fig. 3.7)における流

速東西成分の鉛直分布（Fig. 3.7）からは，沿岸流は傾圧的な鉛直構造を持ち，

流れが強い領域は，水深が約 100 m の岸から約 20 km に存在し，水平分布から

も見られたように，東向きの沿岸流は岸から約 80 km の幅を持っていることが

分かる。丹後半島周辺での対馬暖流沿岸分枝の流路や流速構造は，日本海沖合

に存在する暖水渦の影響を強く受けることが知られている（例えば，Hase et al., 

1999; 山田ら，2006）ため，対馬暖流沿岸分枝の流入条件を海面変位の岸沖構造

のみとした本実験結果は，必ずしもこれまでの観測結果と一致しないが，陸棚

域を東に流れる沿岸に捕捉された流れ（例えば，Katoh, 1996; Hase et al ., 1999）

で，丹後半島沿岸で傾圧的な流速構造を持つ（例えば，Hase et al., 1999）いった

基本的な特徴を本実験結果は定性的に再現していると言える。本研究では，Fig. 

3.7や 3.8に示されるような流速構造を持った沿岸流が近慣性内部波の伝播に与

える影響について調べる。 

 

3.4.2.2 近慣性内部波の伝播に及ぼす沿岸流の影響 

 2 章で行った Exp. B(台風のみを与えた実験)と Exp. TWC (台風と沿岸流を与

えた実験)の結果を比較することで，近慣性内部波の伝播に及ぼす沿岸流の影響

について調べていく。Fig. 3.8 に Exp. B と Exp. TWC の実験結果から推定した近

慣性内部波のエネルギーフラックス（ベクトル）とその収束発散（カラー）の

水平分布を示す。エネルギーフラックスは，Period II（Fig. 3.2）の期間のデータ

を使用して 2 章と同じ方法で推定した。右図が丹後半島沿岸域の拡大図である。

Exp. B の結果では，能登半島沖を南下し，丹後半島北岸から東岸での反射によ

り丹後半島突端部沖では沖方向に向かうエネルギーの流れが見られる。一方，

Exp. TWC の結果では，丹後半島周辺でのエネルギーの流れは，Exp. B とは異な

っており，丹後半島突端沖で沖合方向に向かうエネルギーの流れは見られず，
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その領域ではエネルギーフラックスの収束域となっていることが分かる。Fig. 

3.9 に，Fig. 3.8 と同じ期間のデータを使用して推定した近慣性内部波の全エネ

ルギーの水平分布を示す。全エネルギーは，Exp. TWC の結果は，Exp. B の結果

と比べて，丹後半島東部沖ではエネルギーが高く，丹後半島突端沖では，低く

なっていることが分かる。 

 Fig. 3.10 に t = 140 h の丹後半島周辺における 30 時間のローパスフィルター

を施した 15 m 深の水平流速ベクトルから求めた相対渦度と近慣性内部波の全

エネルギーの水平分布を示す。Exp. TWC の結果では，丹後半島沿岸において沿

岸流による東向きの流れ場が広い範囲で形成されていることが分かる。沿岸流

の水平流速シアにより丹後半島北東部では，強い負の渦度の領域が形成され，

その沖側では強い正の渦度の領域が形成されていることが分かる。近慣性内部

波のエネルギーの水平分布を Exp. Bと Exp. TWC の結果で比較してみると，Exp. 

TWC の結果で強い負の渦度の領域では，近慣性内部波エネルギーが明らかに小

さくなっていることが分かる。これは，沿岸流が近慣性内部波の岸方向の伝播

を妨げたことを示している。 

  次に，Fig. 3.10 に黒線で示した断面における 15-22 時間のバンドパスフィル

ターを施した南北流速成分の鉛直分布について調べた（Fig. 3.11）。Fig. 3.7 の

Exp. TWC の結果の縦点線は，沿岸流による相対渦度が負から正に変化する場所

を示している。渦度が負から正へ変わる場所の表層混合層下端の水深 30 m 深か

ら沖合下方へ伸びるビーム状の流速構造が見られる。岸側の負の渦度の領域で

は，表層混合層下端から流速のコンターが鉛直下方へ伸びるような構造をして

いる。以上のような構造は，台風のみを与えた実験結果には見られない。これ

らは，正の渦度場における近慣性内部波エネルギーの反射や負の渦度場でのエ

ネルギーの捕捉を示していると考えられる。このような渦度と近慣性内部波エ

ネルギーの伝播の関係は，Fig. 3.1 と対応している。以上の結果から対馬暖流の
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ような沿岸流が持つ正の渦度により近慣性内部波エネルギーの反射が生じるこ

とが分かった。以上のような機構は，T16 通過時に観測された近慣性内部波の

間欠性を良く説明するものである。 

 

3.5 まとめと今後の課題 

 3 次元レベルモデルを採用した数値実験から，近慣性内部波の発生・伝播に及

ぼす沿岸流や沿岸捕捉波の効果について調べた。沿岸流場が作る正の渦度場が

近慣性内部波を沖合に反射させ岸方向への近慣性内部波の伝播を妨げることが

分かった。また，これまでに議論されていない沿岸捕捉波と近慣性周期内部重

力波との相互作用により，岸近傍での近慣性内部波エネルギーが局所的に弱め

られることが実験結果から示唆された。今後，本研究により得られた結果を裏

付けるための係留観測の実施が望まれる。 
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Fig. 3.1 Ray paths for near-inertial internal waves propagating downward (thick solid 

lines) and into a baroclinic jet (thin solid lines) (after Kunze 1985).  
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Fig. 3.2 Time series of kinetic energy of near-inertial period fluctuations (red) and 30-h 

low-passed filtered alongshore current (blue) for observational (top) and model (low) 

results. 
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Fig. 3.3 Temporal variation of horizontal distributions of energy of near-inertial internal 

waves (left panels) and sub-inertial current velocity vector and its relative vorticity 

(right panels) for the case of Exp. B. 
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Fig. 3.4 Model domain (Same as Fig. 2.9). 
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Fig. 3.5 Vertical profiles of temperature (black) and salinity (gray) for initial condition 

using numerical experiments. 
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Fig. 3.6 Temporal change of horizontal distribution of horizontal current at a depth of 

15 m for the case of Exp. TWC.  

Line A 
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Fig. 3.7 Temporal change of vertical distribution of eastward current along Line A (Fig. 

3.6) for the case of Exp. TWC. 
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(Exp. B) 

 

 

 

 

 

 

(Exp. TWC) 

 

 

 

 

 

 

 

Fig. 3.8 Horizontal distributions of energy flux (vector) and its divergence (color) of 

near-inertial internal wave. 
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Fig. 3.9 Horizontal distributions of total energy of near-inertial internal wave. 

 

 

 

 

 

 

 



68 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Fig. 3.10 Horizontal distributions of total energy of near-inertial internal waves (top) 

and sub-inertial current velocity vector and its relative vorticity (low) for the case of 

Exp. B (left panels) and Exp. TWC (right panels). 
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Fig. 3.11 Vertical distribution of 15-22-h bandpass filtered northward current along line 

B (Fig. 3.10).  
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第 4 章 能登半島北東端沖で観測された近慣性内部波 

 

4.1．はじめに  

 第 2 章と第 3 章では，沖合で発生した近慣性内部波の台風経路による伝播経

路の違いや沿岸流の影響について調べ，近慣性内部波の発生域の違いにより伝

播経路が異なること，岸方向の伝播に平均流の流速シアが影響することを示し

た。沖合から伝播してくる近慣性内部波が沿岸域まで伝播し浅瀬を乗り越える

ときに近慣性内部波の反射・散乱が生じ，エネルギーが鉛直斜め方向に伝播す

ることが考えられる（例えば，Kawamura et al., 2005）。Fig. 4.1 に示すように能

登半島北方には浅瀬域が広く分布し，東方から富山湾にかけて急峻な地形が存

在する。浅瀬域に入射した内部波は浅瀬上で散乱し，散乱波エネルギーは鉛直

斜め方向へ伝播する （例えば，Kawamura et al., 2005; Kawamura and Kitade, 2007）。

また，半島突端部でエネルギーが捕捉されることで近慣性内部波が強化される

機構（Igeta et al., 2009）とは別に，海底地形との相互作用による強化機構もある

と考えられる。しかし，これまでの研究において詳細な議論はされていない。

能登半島沿岸域の海底地形は複雑であり（Fig. 4.1），様々な場所で近慣性内部波

の海底地形による散乱が生じ，様々な場所で発生した散乱波が干渉することで

近慣性内部波が強化される可能性も考えられる。この過程について調べるため

には，複数の観測点において，流動場の鉛直構造を捉える必要があるが，これ

までにそのような観測は行われていない。 

 2007 年夏季から秋季にかけて能登半島突端部沖の 3 点（Fig. 4.1 の（b））で，

海底設置型 ADCP を用いた流動場の連続観測が行われた。第 4 章では，この係

留観測で得られたデータを解析し，能登半島沿岸域における近慣性内部波の鉛

直構造およびエネルギー伝播，海底地形効果で生じた散乱による岸近傍での近

慣性内部波の強化の可能性について調べ，さらに，観測結果から示唆された近
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慣性内部波の散乱波の発生・伝播過程について，現実的な条件を使用した 3 次

元数値モデル実験により調べた結果を述べる。 

 

4.2．観測と使用データ 

 係留観測は，2007 年 8 月 29 日から 10 月 30 日にかけて，Fig. 4.1 の（b）に示

す能登半島突端部沖の Sta.1～3 において実施された。各観測点において ADCP

（Teledyne RD Instruments 社製; Workhorse 300 kHz; 誤差 ±4.2 cm s-1）を鉛直

上向きに海底に設置し，海底から表層までの流動場の連続観測を行った。各観

測点間の距離は約 2 km である。各観測点の位置，水深，観測層数，サンプリン

グ間隔などの詳細を Table. 4.1 に示す。観測層と観測点の水深は ADCP により

測定した反射強度の値が最大となる層を海面として決定した。ADCP により得

られた水平流速データでパーセントグッドが 100 ％未満のデータをエラー値と

し，その期間のデータは線形内挿により補間した。また，Side lobe effect を考慮

してエラーを含んだ海面付近のデータを棄却し，Sta. 1 と Sta. 2 では 12 m 以深，

Sta. 3 では 18 m 以深のデータのみを解析した。サンプリング間隔は Sta. 1 と Sta. 

2 が 5 分，Sta. 3 が 10 分である。本研究では，Sta. 1 と Sta. 2 のデータについて

は 10 分ごとに再サンプリングして解析に使用した。 

 観測期間内の風の時間変動データとして，Fig. 4.1に三角印で示す舳倉島（HG）

で観測された毎時の風向風速データを使用した。観測期間における研究対象海

域の成層構造を調べるため，Fig. 4.1 に四角印で示す全 14 点において 10 月 30

日と 31 日に CTD（Conductivity Temperature Depth 装置, Sea-Bird 社製）により

水温と塩分の鉛直プロファイルを観測した。 

 2007 年 10 月 8 日に，低気圧の通過による風向風速の急変に伴い励起された

と考えられる近慣性周期の流速変動が各観測点において観測された。本研究で

は，その前後の期間を含めた 10 月 5 日から 10 月 16 日までを解析対象期間とし
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た。 

 

4.3. 観測結果 

4.3.1 流速と水温の時間変化 

 各観測点における流速の生データの東向き成分（青線）と北向き成分（赤線）

の 2007 年 10 月 5 日から 16 日の間の時間変化（Fig. 4.2 の（b））から，北向き

成分が東向き成分よりも卓越していることが分かる。流速変動と風の変動の関

係を見るために，Fig. 4.2 の（a）に HG における風のスティックダイアグラムも

併せて示す。低気圧の日本海海上の通過に伴い 10 月 7 日から 8 日にかけて北東

向きの風が強化され，8 日午前 7 時（Fig. 4.2 の縦点線）に北東向きから南東向

きに風向が時計回りに変化した。本研究ではこの時刻を低気圧が通過した時刻

と定義する。 

 Sta. 1 において，7 日から 8 日にかけての風の強化と風向の時計回りの変化に

伴って，南北に振動する流れが生じている。この振動は 14 ~ 26 時間のバンドパ

スフィルターを施した南北流速の変動（黒線）とよく対応しており，近慣性周

期の流速変動が強化されたことを示唆している。ここで，14 ~ 26 時間周期のバ

ンドパスフィルターのバンド幅は，時間的に限られたデータセットから近慣性

周期（約 19 時間）の流速変動が強化・減衰する状況をできるだけ抽出するため

に決定した。この周期帯には 1 日周潮の潮汐の変動も含んでいるが，日本海能

登半島周辺海域では潮汐が小さいため，本研究における近慣性周期変動の解析

では，1 日周期潮汐の影響はほとんど含まれていないと考えて解析を進める。こ

の近慣性周期の流速変動は，低気圧通過直後の 12 m 深と 24 m 深で大きく，36 

m 深では上層に比べて小さくなっている。Sta. 2 では風の強化に伴い，南向きの

流れが強化されている。風向きが時計回りに変化した後に，南北に振動する流

れが生じている。近慣性周期帯の流速変動の振幅は，低気圧通過直後には 12 ~ 



73 

 

48 m 深で大きいが，12 ~ 24 m 深よりも 36 ~ 60 m 深で大きく，60 m 深では 1 日

ほど遅れて大きくなっている。Sta. 3 でも Sta. 2 と同様の流速変動が生じている

が，振幅は Sta. 2 に比べて小さい。観測された近慣性周期の流速変動の特徴は

中層で振幅が大きく，Sta. 2 と Sta. 3 でほぼ同位相で振動していると言える。観

測された流速変動を近慣性周期変動が代表している度合いを調べるために，10

月 8 日から 12 日の 5 日のデータを使用し，生データと 14 ~ 26 時間バンドパス

フィルターデータの残差二乗和から流速変動に占める近慣性振動成分の割合を

求めた（Table 2）。Sta. 1 の 12 m 深では観測された全体の 33.7 %，Sta. 2 および

Sta. 3 の 36 m 以浅では 13 ~ 28 %と比較的低いが，48 m 以深では 40 ~ 60 %と近

慣性振動の割合が半分程度であることが分かる。 

 Fig. 4.2 の（c）は，ADCP の水温センサーにより得られた水温の生データの時

間変化である。低気圧通過前には周期的な変動は見られないが，低気圧通過後

には流速変動と同様な近慣性周期の水温変動が見られた。流速変動よりも水温

変動の方で近慣性周期変動が持続しているように見える。観測点における成層

状態の変化を見るために作成した 9 月 1 日から 10 月 30 日までの水温の生デー

タの時間変化を Fig. 4.3 に示す。Sta. 1 では，9 月の終わりから 10 月の始めにか

けて水温が大きく低下している。Fig. 4.3 の横点線は 9 月の月平均水温，横実線

は 10 月の月平均水温である。9 月と 10 月の月別平均水温は，各々23.9 ℃，20.5 ℃

であった。Sta. 2 における 9 月と 10 月の月別平均水温は，各々， 18.9 ℃， 17.7 ℃

であり，Sta. 3 における 9 月と 10 月の月別平均水温は，各々， 14.5 ℃， 14.2 ℃

であった。これらの結果は 10 月の始めに成層状態が変化したことを示してい

る。点線で囲まれた本研究での解析期間には近慣性周期変動が卓越している。 

次に，流速変動の周期特性について調べるため，Fig. 4.2 に示した期間の流速の

東向き成分と北向き成分のパワースペクトルを求めた（Fig. 4.4）。パワースペク

トルは直接フーリエ変換法により得た生のスペクトルに対して 7 点の三角フィ
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ルターを施して平滑化した。各観測点で，慣性周期帯のエネルギーレベルが高

く，ピークの周期は 19 時間であった。近慣性周期帯のエネルギーレベルは鉛直

方向に変化し，Sta. 1 では 22 ~ 30 m 深，Sta. 2 では 32 ~ 42 m 深，Sta. 3 では 24 

~ 54 m 深付近で高くなっていることが注目される。なお，低気圧などの気象擾

乱通過後には，能登半島西岸で発生した数日周期の沿岸捕捉波が能登半島東岸

に沿って岸を右にみて伝播することが知られている（Igeta et al., 2011）が，本観

測期間中には 2 ~ 10 日の数日周期帯に明確なピークは見られない。 

 

4.3.2 近慣性周期変動の時間変化 

 近慣性周期変動がどのタイミングで強化されたのかを詳しく調べるため，14 

~ 26 時間のバンドパスフィルターを施した各深度における流速の東向き・北向

き成分をそれぞれ uI ，vIとし，運動エネルギー密度（KE）の時間変化を見積も

った（Fig. 4.5）。ここで 
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である。ただし，海水の密度 ρ は，1024.0 kg m-3，スペクトル解析の結果から，

近慣性周期 T を 19 時間とした。HG での風のスティックダイアグラム（Fig. 4.2

の（a））と比較すると，低気圧通過に伴って風向が時計回りに変化した（Fig. 4.5

の縦点線）後に，運動エネルギーが増大していることが分かる。北半球では気

象擾乱通過に伴い風が時計回りに変化すると，海洋表層で近慣性周期変動が効

果的に励起されることが知られている（例えば，D’Asaro，1985）。従って，本観

測期間に発生した近慣性周期変動は低気圧通過に伴う風の変化が要因であると

言える。 
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 測点毎に運動エネルギーの時間変化を詳しく見ると，低気圧通過後に Sta. 1

では 12 ~ 20 m 深の表層で強化されるが，Sta. 2 では 40 m 深付近で最大，Sta. 3

では 46 m 深付近で最大となっている。各観測点での運動エネルギーは 10 日ま

でには減衰している。ここで得られた特徴として，Sta. 2 と Sta. 3 では中層の 30 

~ 50 m 深で運動エネルギーが大きくなっていたことが挙げられる。 

 

4.3.3 近慣性内部波の鉛直構造 

 近慣性周期変動の鉛直構造について調べるために， 10 月 8 日 0 時から 10 月

11 日 23 時までの 95 時間の流速の生データを用いてスペクトル解析を行った

（Fig. 4.6）。パワースペクトルは Fig. 4.3 と同様の方法で推定した。19 時間周期

変動のパワースペクトルの鉛直プロファイル（Fig. 4.6 の（a））から，東向き成

分（灰色）よりも南向き成分（黒色）の方が，エネルギーが１桁大きく，南北成

分のエネルギーレベルは Sta.1 では 12 m 深，Sta. 2 では 38 m 深，Sta. 3 では 44 

m 深で最大となり，50 m 以深では下層に向かって急激に小さくなる鉛直構造と

なっている。Fig. 4.6 の（b）にエネルギーレベルが最大となる深度（位相差プロ

ファイル上に白抜き四角印で示す）の 19 時間周期の流速変動に対する各深度の

19 時間周期の流速変動の位相差とコヒーレンスの鉛直プロファイルを示す。東

向きの流速変動成分の位相差はコヒーレンスが高い深度間で見ると Sta. 3 では

90°程度であるが Sta. 1 と Sta. 2 ではほぼ同位相である。一方，北向きの流速変

動成分は，Sta. 1 では表層から海底まで位相差はほぼゼロであるのに対し，Sta. 

2 と Sta. 3 では表層から 50 m 深付近までは位相差はほぼゼロであるものの，50 

m 以深では位相差が変化している。ただし，それらのコヒーレンスは低い。観

測された近慣性周期変動は鉛直方向にエネルギーレベルが大きく変化している

ことから，かなりの部分が内部モードの現象，すなわち近慣性内部波であるこ

とが示唆される。 
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4.3.4 観測結果の特徴と考察 

 観測結果の解析から，低気圧の通過に伴う風の時計回りの変化に伴って近慣

性周期変動が励起されたことが分かった。スペクトル解析（Fig. 4.6）の結果か

ら観測された近慣性周期変動は内部モードの現象であることが示唆された。近

慣性周期変動の振幅は，岸に近い Sta. 1 では表層（12 ~ 20m 深）で大きく，沖

側の Sta. 2 と Sta. 3 では中層（38 ~ 50 m 深）で大きくなっている（Fig. 4.6 の

（a））。Sta. 1 で観測された表層での流速の強化の要因は，浅ら（2007）が説明

したように，能登半島周辺の表層で風によって励起された近慣性振動流である

可能性が考えられる。しかし，本観測で捉えた流速変動の特徴は，Sta. 2 と Sta. 

3において中層で近慣性周期変動のエネルギーレベルが最大となることにある。

中層に見られた流速変動の極大は，岸寄りの Sta. 2 に比べ，Sta. 3 の方が深い所

にあったことから，能登半島北東岸の陸棚端などからの近慣性内部波の散乱を

捉えた可能性が期待される（例えば，Kawamura et al., 2005）。ここで，水平面に

対する近慣性内部波の特性曲線の傾きは， 

 

   22222   Nfc   （4.2） 

 

より算出できる。但し，ω （= 9.18×10-5 s-1）は近慣性内部波の周波数，f （= 8.88×10-

5 s-1）はコリオリパラメータ，N は浮力振動数である。そこで，仮に 10 月 30 日

に Sta. a と Sta. b（Fig. 1）で行われた CTD 観測の平均密度の鉛直プロファイル

を用いて特性曲線の傾きを見積もると，10 ~ 70 m 深の密度勾配平均値から，特

性曲線の傾きは c = 3.1×10-3となり，観測点間の距離 2 km に対して鉛直方向に

6.2 m 変化することになる。観測では流速振幅が極大となる水深は，Sta. 1 で 12 

m, Sta. 2 で 38 m, Sta. 3 では 44 m であったことから，Sta. 2 と Sta. 3 のピークの



77 

 

深度差は特性曲線の傾きとほぼ対応するが，Sta. 1 と Sta. 2 のピークの深度差は

説明できない。位相関係についても，中層極大層付近で鉛直にほぼ同位相であ

ったことから，観測された近慣性周期変動の特徴を単一の散乱波によるビーム

状の伝播（特性解）で説明することは難しい。さらに，本研究で観測された近

慣性内部波について，ADCP で得られたデータは，Side lobe effect により海面付

近のデータが得られないことや，観測点が沿岸域に限られていることから，そ

の発生・伝播過程について調べることは難しい。そこで 38 ~ 50 m 深において近

慣性内部波が同位相で増幅する要因について現実的な条件を用いた 3 次元数値

モデル実験で調べる。 

 

4.4. 数値実験による考察 

4.4.1 数値モデルと条件 

 数値実験には 2 章で使用した 3 次元レベルモデルを使用した。水平渦動粘性

係数はスマゴリンスキーモデル（係数 0.1）によりパラメタリゼーションし，鉛

直渦動粘性係数は 1.0×10-3 m2 s-1，水平渦拡散係数は 50 m2 s-1，鉛直渦拡散係数

は 1.0×10-4 m2 s-1とした。 

 計算領域は，Fig. 4.7 の（a）に示す東西 400 km，南北 500 km の海域であり，

この海域を 1 km の正方格子に分割した。モデル格子点での水深は， JTOPO30

（日本水路協会）から線形内挿により求めた。また，計算時間短縮のため，水

深が 1000 m よりも深いところの水深を 1000 m で一定とした。鉛直方向には 30

層設定した（格子間隔は，海面から 100 m 深までは 5 m 間隔，100 ~ 200m 深で

は 20 m 間隔，200 m 以深では上から 50 m, 50 m, 100 m, 200 m, 400 m とした）。

境界条件は，陸岸で Non-slip 条件を適用し，開境界では clamped condition とス

ポンジ条件（開境界から 20 km の領域，Fig. 4.7 の（a）の影部）を適用し，波の

反射により生じる擾乱を除去した。 
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 全域に水平一様な初期成層場として， 10 月 30 日と 31 日に能登半島沖の 14

点（Fig. 4.1）で石川県水産総合センターの白山丸および新潟県水産海洋研究所

の越路丸によって得られた CTD 観測記録の中から，100 m 深までは Sta. a – Sta. 

d，100 m 以深は Sta. e – Sta. n で観測された水温と塩分の鉛直プロファイルを参

考に決定した（Fig. 4.8 の（a））。本研究では，風によって励起される近慣性内部

波の挙動を調べることを目的としているため，外力には風応力のみを採用し，

気象庁提供の Grid Point Value Mesoscale Model（GPV_MSM）再解析データから

線形内挿により各モデル格子点での値を求めた。HG の位置と同じ格子点にお

ける GPV データの値と HG で観測された風を比較する（Fig. 4.8 の（b））と，低

気圧が通過して風向が北東向きから南東向きに変化する時刻（観測: Ta, GPV: Tb）

は，GPV データが観測結果より 3 時間遅れているものの，期間を通じての実測

風の変動の特徴が良く再現されている。数値実験（Exp. 1）は，全域で静止状態

から始め，10 月 1 日 0 時から 20 日 23 時までの GPV データを使用して行った。 

 

4.4.2 実験結果 

4.4.2.1 観測結果との比較 

 本実験では GPV データを用いたが，解析期間の近慣性周期変動の発生に重要

な低気圧通過に伴う風向変化に関しては，GPV データが観測結果よりも 3 時間

遅れていた（Fig. 4.8 の（b））。このため，GPV データを用いた本数値モデルの

計算結果も観測結果に比べて明らかに 3 時間の遅れが認められ，数値モデル計

算の結果を 3 時間早めて図示すると（Fig. 4.9），観測結果と良く対応する。以後

の解析では，3 時間ずらしたデータを用いて解析した結果を数値モデル計算の

結果として議論する。観測点によって数時間の時間のズレがあるものの，数値

モデル計算の結果は，低気圧通過後の南北流速の近慣性周期変動をよく再現し

ていると言える。Sta. 1 では，低気圧通過後の 8 日 18 時から 9 日 6 時までに生
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じた北向流（NC1）が 12 m 深と 18 m 深で最大値となる時刻は数値モデル計算

結果が観測結果より早くなっており，18 m 深での流速値は数値モデル計算結果

が観測結果より大きくなっているものの，24 ~ 36 m 深での北向流が最大となる

時刻は良く再現されている。9 日 14 時から 10 日 2 時に生じた北向流（NC2）に

関しても，最大値や発生時刻はよく一致している。Sta. 2 では，NC1 については

12 m 深で数値モデル計算結果が観測結果より先に最大となり，流速値も数値モ

デル計算結果が観測結果より大きくなっているが，18 m 深以深では数値モデル

計算結果は観測された変動とよく対応している。NC2 については 30 ~ 54 m 深

での流速値は数値モデル計算結果が観測結果より小さくなるものの，流速が最

大となる時刻や NC1 よりも，NC2 の流速値が大きくなる点などについては数値

モデル計算結果と観測結果はよく一致している。Sta. 3 において，数値モデル計

算結果では低気圧通過直後の 8 日の南下流は再現できていない。この南下流は

Fig. 2 においてバンドパスフィルターを施した流速変動にも見られないことか

ら，観測された南下流には風によって励起された近慣性周期変動以外の変動も

含まれていることが示唆される。その後の NC2 に関しては，モデルの流速変動

が観測より遅れる傾向はあるが，Sta. 2 と同様に 30 ~ 54 m 深で NC1 よりも流速

値が大きくなる点などで一致している。 

 Table 4.3 に，Fig. 4.9 に示した期間のデータセット（25 時間周期ハイパスフィ

ルターを施した北向き流速成分）から求めた観測結果と数値モデル計算結果の

相互相関係数を示す。Table 4.3 には，相関係数の最大値とそのときラグ（hour）

を示す。正のラグは，モデル結果の観測結果に対する遅延時間数を示す。Sta. 1

では，12 ~ 30 m 深での相互相関係数は 0.12 ~ 0.38 であるが，36 m 深での相互

相関係数は 0.5 と高い（有意水準 99％の限界値は 0.20）。ラグは 0 ~ 4 時間であ

った。Sta. 2 では，18 m 深を除いて相互相関係数が 0.5 以上となっている。ラグ

は，24 m 以深で 0 ~ 1 時間であった。Sta. 3 でも，18 m 深を除いて相互相関係数
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が 0.5 以上となっている。ラグは 2 ~ 4 時間であった。以上のことから，観測さ

れた近慣性周期の流速変動が本数値モデル計算で定量的によく再現されている

ことが分かる。 

 数値モデル計算結果が観測結果と良く合っていた Sta. 2 の北向き流速成分に

ついて，19 時間周期変動のパワースペクトルと位相差の鉛直構造をモデル結果

（黒色）と観測結果（灰色）で比較した（Fig. 4.10 の（a））。数値モデル計算の

結果は 30 m 深付近から中層へ向かってエネルギーレベルが高くなり，42.5 m 深

において最大となることを示している。エネルギーレベルが最も高くなる深度

は数値モデル計算結果の方が若干深いが，水平流速の鉛直構造はほぼ再現でき

ていると言える。また，位相差の鉛直構造についても，中層で同位相となる構

造を数値モデル計算結果は良く再現している。ここで，近慣性周期変動の流速

の鉛直構造について調べる。数値モデル計算結果から、鉛直平均流とそれから

の偏差についてのパワースペクトルを求め，19 時間周期成分のパワースペクト

ル密度の鉛直構造を求めた（Fig. 4.10 の（a）の青線と赤線）。岸に沿った北向き

成分流のエネルギーレベルは順圧構造（Vbt）と傾圧構造（Vbc）は同程度である

が、東向き成分流エネルギーレベルは傾圧構造（Ubc）が卓越している。Kitade 

et al.（2011）は類似した特徴を持つ流速構造を東京湾外湾の急峻な海底峡谷に

接する陸棚端で観測している。彼らは陸棚端で観測された順圧的流速構造は海

底峡谷で卓越する鉛直低次モードの内部潮汐によるものであると説明している。

Kitade et al.（2011）の場合と同様に，本実験結果において局所的に認められる

順圧的な流速構造にも，すぐ沖の深海域を伝播する低次モードの近慣性内部波

の上層の流れが影響している可能性がある。しかしながら、本研究海域の場合

には、岸に沿った南北流だけでなく傾圧構造が卓越する東西流も同レベルのエ

ネルギーを持つことから、伝播方向の異なる様々な鉛直スケールの波が複雑に

関与していると考えられる。 
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 次節では，数値モデル実験結果から低気圧通過によって励起された近慣性内

部波の発生・伝播過程と，Sta. 2 と Sta. 3 において観測された 38 ~ 50 m 深にお

ける近慣性内部波エネルギーの強化過程について調べる。 

 

4.4.2.2 近慣性内部波の発生と伝播過程 

 本節では，低気圧通過に伴い日本海で励起された近慣性内部波の発生域を調

べる。Fig. 4.11 に 12.5 m，32.5 m，52.5 m 深の t =168 ~ 263 h の期間の数値モデ

ル計算結果についての調和解析によって求めた 19 時間周期変動の流速楕円の

水平分布を示す。流速楕円の中の太線は初期位相の流速ベクトル，細線は初期

位相から 5 時間後の流速ベクトルであり，合わせて回転方向を示す。12.5 m 深

では，能登半島沖において時計回りのほぼ円形で，同位相である。このことか

ら，低気圧通過に伴い，日本海能登半島沖の広い範囲で近慣性周期変動がほぼ

同時に励起されたことが分かる。一方，32.5 m や 52.5 m 深の楕円は沖合よりも

沿岸で大きく，32.5 m では能登半島北部の浅瀬域で大きい。このことは，表層

に励起された慣性振動流が単純に下層へと伝播したのではなく，地形との関係

で強弱が生じていることを示す。 

 低気圧通過直後から，34~58 m 深で近慣性内部波エネルギーが増大するまで

の期間に注目し，表層（12.5 m 深）の流速分布の変化を Fig. 4.12 に示す。低気

圧通過直後（t = 178 h）では能登半島周辺に 50 cm s-1以上の強い流れはないが，

t = 184 h では能登半島北東沖に 50 cm s-1以上の流れが発生し，t = 199 ~ 220 h に

は強い流れの領域は徐々に南に拡がり，能登半島北部を避けるように東側から

観測海域に波及している様子が認められる。ただし，流速ベクトルの向きや流

速楕円の分布（Fig. 4.11）からは，近慣性内部波の位相伝播は判別しにくい。こ

れらは，低気圧通過により能登半島沖の広い海域で同時に発生した近慣性内部

波エネルギーが，その発生域から浅瀬を避けながら低緯度側に波及しているこ
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とを示している。Sta. 2 と Sta. 3 の中層で観測された近慣性内部波エネルギーの

増大は，沖合から近慣性内部波エネルギーが伝播してきた時刻（t = 193 h 以降）

と一致している。 

 Fig. 4.13 の（a）に，Sta. 2 を通る南北ライン（Fig. 4.7 の（b）の Line A）上に

おける北向き流速 19 時間周期変動成分の振幅の鉛直断面分布を示す。Fig. 4.13

の（a）に示す振幅は期間 I（t =152 ~ 189 h）, 期間 II（t = 176 ~ 213 h）, 期間 III

（t = 200 ~ 237 h）の 3 つの期間別にデータのフーリエ変換により求めた。Fig. 

13 の（a）の縦点線は Sta. 2 の位置を，灰色線は数値モデルの初期成層場から推

定した近慣性内部波の特性曲線を示す。それぞれ浅瀬の頂上から発射させた特

性曲線の分布は流速振幅の極大値の分布とよく一致する。低気圧通過に伴う強

い風が吹いている期間 I では，表層で流れが強く，風により近慣性内部波が直

接励起されている。Fig. 4.9 は期間 I の終わりに観測海域の流速が強くなり始め

ていることを示している。しかし，観測点中層の流れは期間 II や期間 III に比べ

て弱く，Fig. 4.5 のような中層でのエネルギーの増大に関して直接風により励起

されたものは小さいと言える。近慣性内部波エネルギーが浅瀬上に到達する期

間 II と期間 III では，浅瀬 P や能登半島東部の陸棚域に存在する浅瀬 Q，その

南部の陸棚端 R で流れが強まり， 観測点中層での流れが強くなっている。浅瀬

P 上では，北方向に延びるビーム状の構造が明瞭に見られ，その傾きは近慣性

内部波の特性曲線の傾き(Fig. 4.13 の（a）の灰色線)とほぼ一致する。それと同

時に，能登半島東岸沖の陸棚端 R から浅瀬域 Q 上で流れが強くなっている。近

慣性内部波の波長より十分小さい海底の起伏に波が入射したときに，鉛直波数

の大きな波が形成され，地形の形状により水平に様々な方向へ伝播する波が励

起される（例えば，LeBlond and Mysak，1978， Igeta et al.，2009）。本研究では，

このように，低気圧の通過に伴って励起された近慣性内部波が波長より十分小

さな海山や浅瀬にぶつかって形成された 3 次元的に高波数の波を散乱波と呼ぶ。
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観測海域では，散乱波のビーム状の構造は明確には見られないことから，沖合

から伝播してきた近慣性内部波が浅瀬や陸棚端で反射・散乱し，干渉していた

可能性が考えられる。 

 近慣性内部波のエネルギーの伝播過程について，エネルギーフラックスを調

べた結果を Fig. 4.14 の（a）に示す。Hopkins et al.（2014）にならい，近慣性内

部波のエネルギーフラックス F を 
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として推定した。ただし，T = 19 時間，h は水深である。パータベーション圧力 

p’ は静水圧近似の式から， 
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として求めた。ここで，ρ0は表層の密度，g は重力加速度，η は海面変位である。

ρ’はパータベーション密度で， 
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であり，初期成層場 )(z からの偏差である。u’=（u’,v’）は水平流速の傾圧成分

で，ある地点での流速（ ),(),,( tzvtzu ）から， 
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により算出した。ただし，  )(),( zvzu  は時間平均した流速の鉛直プロファイル

で， )(),( 00 tvtu は鉛直平均流速である。本研究では，近慣性内部波のエネルギー

フラックスについて調べるため，まず，Fig. 4.13 と同様の 3 期間の p’と u’の実

験データを用いて最小二乗法により 19 時間周期の振幅と位相を算出した。各期

間別に得た振幅と位相から p’および u’の 19 時間周期の時系列を求め，上記の

式に従って，鉛直積分と 19 時間の時間平均により近慣性内部波のエネルギーフ

ラックス F を推定した（Fig. 4.14 の（a））。 

 期間 I では，能登半島北方沖の陸棚斜面上から浅瀬に向かうエネルギーフラ

ックスがあり，期間 II と期間 III では，そのエネルギーフラックスの絶対値が増

加している。Fig. 4.14 の（a）のカラーは，エネルギーフラックスの収束・発散

を表し，赤色は正（発散）域，青色は負（収束）域を示す。発散域は 3 次元的

な地形の効果により近慣性内部波エネルギーが徐々に増加している海域であり，

収束域は集中したエネルギーが粘性等により散逸している海域を示すと考えら

れる。期間 II では能登半島北方沖の陸棚斜面域に収束域が存在し，その東側は

期間 III に発散域となっている。各期間における近慣性周期変動の全エネルギー

TE=KE＋PE を推定した結果を Fig. 4.14 の（b）に示す。ここで， 
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であり，w’は鉛直流速である（例えば，Gill，1982）。低気圧に伴う強い風が吹
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いている期間 I では，能登半島周辺海域でのエネルギーの値は小さい。期間 II

では，能登半島北方沖の陸棚斜面域でエネルギーが高くなっており，エネルギ

ーフラックスの収束域とほぼ一致している。期間 III では，能登半島北方沖の陸

棚斜面域の東側の発散域とエネルギーが増加している海域がほぼ一致している。

これらの分布は広い陸棚上での内部波の前方反射によるエネルギーの集中や海

底地形急変域で反射・散乱した波が入射波と重なったことなど，局所的な地形

の効果と考えられる。 

 Fig. 4.15 の（a）に Fig. 4.14 の（a）に示した期間 III におけるエネルギーフラ

ックス分布の能登半島東岸海域部を拡大して示す。能登半島北方沖と東方沖で

はそれぞれ北と東に浅瀬が張り出している。能登半島北東部の浅瀬では収束域

が存在し，その東側では発散域となっている。また，半島東部の陸棚域では発

散域は南側の陸棚端付近に存在している。そこで，エネルギー方程式の各項の

バランスを調べる。全エネルギーE を 
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で定義すると、エネルギー方程式は， 
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で表される。第 1 項（i）はエネルギーの時間変化項，第 2 項（ii）はエネルギー
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の移流項，第 3 項（iii）はエネルギーフラックスの収束・発散項，第 4 項（iv）

は海底摩擦を含む粘性項（ AH, AVはそれぞれ水平渦粘性係数と鉛直渦粘性係数），

第 5 項（v）は，順圧流が海底地形が変化する場所に入射する際に生じる順圧鉛

直流速 wsに起因する密度変動に伴う項で，順圧成分から傾圧成分へのエネルギ

ー転換項である（例えば，Niwa and Hibiya, 2001; Kelly et al. 2010）。 

 期間 III の Line B（Fig. 4.15 の（a））において鉛直積分した各項の分布を Fig. 

4.16 に示す。Fig. 16 の黒点線は全ての項の和を示し，エネルギー収支はほぼ閉

じている。収束域（Fig. 4.16 の赤線が負の領域）は，粘性項と他の項がバランス

し，エネルギーの時間変化が小さい領域である。発散域（Fig. 4.16 の赤線が正

の領域）は，エネルギーフラックスの発散が順圧から傾圧エネルギーへの転換

項やエネルギーの移流項とバランスするような海域である。 

 次に，Sta. 2 に相当する Fig. 4.15 の（a）中の丸印の点を中心とした 3 km 四方

のグリッドを考え、どの方面からグリッド内へエネルギーが流れ込んでいるか

を調べた。北断面では，南向きに 1.1 W m-2，南断面では，北向きに 1.5 W m-2，

西断面では，東向きに 0.3 W m-2，東断面では，東向きに 0.3 W m-2であることが

分かった。従って，グリッド内のエネルギー増加に寄与するそれぞれのエネル

ギーフラックスの割合は，全体に対して北側から 38 %，南側から 52 %，西側か

ら 10 %であり，観測点の南側からの影響が最も寄与することを示す。 

 

4.4.3 近慣性内部波の増幅に及ぼす海底地形の影響 

 本節では，散乱波の発生や観測された中層でのエネルギーの増幅に，どの地

形の関与が重要であるかを検討する。鉛直的に同位相で中層に流速極大を持つ

近慣性内部波の鉛直構造が海底地形で散乱した波の干渉により形成されたこと

を確認するために，能登半島周辺海域で近慣性内部波の散乱が生じると考えら

れた海底地形を排除した検証実験を行った。検証実験として，能登半島東部の
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陸棚地形を排除したケース（Exp. 2）と，北東端沖の浅瀬を排除したケース（Exp. 

3）の 2 ケースを行った。各々の海底地形を Fig. 4.7 の（c）と（d）に示す。モ

デルの基本方程式や海底地形以外の条件は全て Exp. 1 と同様である。 

 能登半島周辺の浅瀬域で生じる散乱波が観測点で近慣性内部波の増幅に寄与

することを Line A における流速振幅の断面分布を用いて示す。Fig. 13 の（b）

に示す Exp. 2 の結果では期間 II と III に浅瀬 P で流速が強化され，期間 III では

Exp. 1 では見られなかった浅瀬 P の南側から観測点方向へ伸びるビーム状の構

造が確認できる。Fig. 4.13 の（c）に示す Exp. 3 の結果では能登半島東部の陸棚

域の浅瀬 Q で流速が強化され，南北方向に広がる様子が Exp. 1 と比較して明確

に見られ，観測点に到達していることが分かる。以上の結果は，近慣性内部波

の流速変動に浅瀬 P や Q で生じた散乱波が影響していることを示唆する。 

 Sta. 2 での Exp. 1 の結果（Fig. 4.10 の（a））を Exp. 2 と Exp. 3 の結果（Fig. 

4.10 の（b）と（c））と比較すると，Exp. 2 では 52.5 m 深でエネルギーが最大と

なり，Exp. 1 の結果よりも深い場所に現れている。また，表層から 40 m 深まで

のエネルギーは観測結果に比べて低く，鉛直方向の位相変化が大きい。Exp. 3 で

は，エネルギーレベルの鉛直構造に関して，エネルギーレベルはほぼ一致する

が，中層に極大が生じていない。Exp. 3 は，Exp. 1 とエネルギーおよび位相の鉛

直分布に関してはあまり違いがないように見受けられる。しかし，Fig. 4.17 に

示すように Exp. 3 では散乱波が励起されるタイミングは遅れている。観測結果

と各モデル結果の残差 2 乗和を Table. 2 と同様の方法で求め，各実験結果の再

現性について調べた（Table. 4.4）。Exp. 1 では，中層（30 ~ 54 m 深）において 60 

~ 75 %となって，Exp. 1 は観測結果を良く再現している。これに対し，Exp. 2 と

Exp. 3 では， 37 ~ 59 %と，Exp. 1 と比べて低下しており，Exp. 2 と Exp. 3 は

Exp. 1 に比べて観測結果の再現性が低いことを示している。この結果は，浅瀬 P

や Q の海底地形を削除したことにより，近慣性内部波の増大が抑えられたこと
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や位相が遅れたためと考えられる。 

 Exp. 2 と Exp. 3 の近慣性内部波のエネルギーフラックスの分布（Fig. 4.15 の

（b）と（c））から，Exp. 2 では能登半島東部を北上する散乱波のエネルギーフ

ラックスが見られるものの，Exp.1 と比べて小さいと言える。Exp. 3 では陸棚域

からの散乱波エネルギーの北上が確認できる。Exp. 2 では近慣性周期変動のエ

ネルギーの値が小さいことから，能登半島東部の浅瀬からの散乱波が中層にお

ける近慣性内部波の増幅に寄与していると判断される。また，Exp. 2 と Exp. 3

では鉛直的な位相伝播が生じていたことから（Fig. 4.10 の（b）,（c）, Fig. 4.17），

鉛直的に同位相となる振動系を形成するには，浅瀬 P や Q など複数の場所で生

じた散乱波の干渉が必要であると考えられる。 

 

4.5 まとめと今後の課題 

 能登半島東岸の 3 点の海底に設置した ADCP により得られた流速データを解

析して，2007 年 10 月 8 日に日本海海上を通過した低気圧により励起された近

慣性周期変動の特徴を調べた。低気圧通過に伴う，風向の時計回りの変化によ

り，近慣性周期変動が励起されたことが示唆された。観測された近慣性周期変

動は傾圧的な鉛直構造を持ち，近慣性内部波であると考えられた。近慣性内部

波の振幅は，水深 42 m の Sta.1 では，12 ~ 20 m 深の表層で大きく, Sta. 2（水深

76 m）と Sta. 3（水深 106 m）では表層よりも 34 ~ 58 m 深で大きくなることが

分かった。流速変動が水平的にも鉛直的にもほぼ同位相であり，大陸斜面域で

ある Sta. 2 と Sta. 3 の中層で振幅が大きくなっていることは単一波の伝播では

簡単に説明できなかった。 

 実際の地形と風応力を採用した 3 次元レベルモデルによる数値実験を行って，

低気圧通過により励起された近慣性内部波の発生・伝播機構について調べた。

数値モデル結果では，観測された近慣性周期で変動する南北流の時間変化が再
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現され，Sta. 2 と Sta. 3 において低気圧通過後に 34 ~ 58 m 深で近慣性周期変動

のエネルギーが強化されていた。数値実験結果の解析から，沖合で励起された

近慣性内部波が沿岸域まで伝播し，能登半島東側の浅瀬に達した時，近慣性周

期の内部散乱波が生じていたことが分かった。Sta. 2 と Sta. 3 の鉛直的に同位相

である近慣性周期変動のエネルギーが中層で増幅される機構について，能登半

島周辺の海底地形を変えた実験により調べた。その結果，中層における増幅に

ついては能登半島東部の浅瀬で生じる散乱波の影響が大きく，鉛直的に同位相

となることについては複数の浅瀬や陸棚斜面からの散乱波が干渉することより

形成されることが示唆された。 

 今回の観測海域は流速が比較的弱い海域であったことが実験結果から推察さ

れた。実験結果（Fig. 4.14 の（a））は能登半島北部の浅瀬域や観測海域北の浅瀬

上に強い発散域が形成されていることを示している。内部波の浅瀬上における

散乱は海水の鉛直混合を促進し，水塊の形成や流れ場に大きな影響を及ぼす可

能性がある。例えば，Yoshida and Oakey（1996）は，Georges Bank 上の測点（60~70 

m 深）で，EPSONDE（Oakey, 1988）を使用した海洋微細構造の観測から，潮汐

周期内部波の変動に伴って，海底直上での乱流混合が強化されることを示して

いる。日本海では潮汐流は小さいが，近慣性周期内部波が同様の効果をもたら

すと考えられる。 また，能登半島北部の浅瀬上には対馬暖流の第一分枝が，浅

瀬海域沖側の大陸斜面には第二分枝が存在することが知られている  (例えば，

Hase et al., 1999）。能登半島以北および以東では，第一分枝は佐渡島と本州の間

を通過し（Watanabe et al., 2006），第二分枝は陸棚に捕捉されずに北上する（Hase 

et al., 1999）ことが知られているが，浅瀬域の成層状態が対馬暖流の第一分子や

第二分子の流路や強さに影響を及ぼすことが考えられる。さらに，3 章で示され

たように対馬暖流の平均流が持つ水平流速シアは，実効コリオリパラメーター

を変化させ，水平流速シアによる近慣性内部波の反射や吸収が生じることも考
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えられる（例えば，Kunze, 1985）。以上のように，能登半島北部の浅瀬領域は，

沖合から伝播してくる近慣性内部波の強化・減衰過程に大きく寄与するだけで

なく，海流との相互作用を通して近慣性内部波による急潮の発生に強く関与す

ると考えられる。今後，能登半島北部海域での係留観測等を実施し，近慣性周

期内部波の増幅や減衰，対馬暖流との関係を詳しく調べる必要があるだろう。

また，本研究で行った数値実験では，初期成層場として 10 月下旬の成層場を与

えた。近慣性内部波の鉛直構造は成層場に強く依存することが考えられるため，

今後，成層条件と近慣性内部波の鉛直構造の関係についても係留観測や数値実

験により調べていく必要がある。  
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Fig. 4.1 Map showing the locations of (a) CTD (squares) and wind (triangle) stations, 

and (b) mooring sites (circles) around the Noto Peninsula. Bathymetric contours are 

shown with numerals in meter. 
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Fig. 4.2 Time series of variables during October 5-16, 2007. (a) Wind vectors at HG, (b) 

Eastward (blue) and northward (red) components of current and (c) Temperature 

observed by ADCP. Vertical dashed line: Time when wind direction changed from 

northeastward to southeastward. Black Lines in (b): Band-pass-filtered (periods of 14-

26 hours) northward current.  
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Fig. 4.3 Time series of temperature observed by ADCP from September 1 to October 31, 

2007. Horizontal dashed (solid) lines: September (October) monthly mean. The 

temperature data enclosed by dashed lines are analyzed in the present study.  
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Fig. 4.4 Vertical distributions of the sum of the power spectral densities (PSD) in (cm s-

1)2 cph-1 for the eastward and northward components of current at each station. Vertical 

dashed line indicates the inertial period at Sta. 3 (T f = 19.7 h).  
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Fig. 4.5 Temporal and vertical variations of kinetic energy spectral density at 19-hour 

period. Vertical dashed line indicates the time when wind direction changed from 

northeastward to southeastward at HG.  
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Fig. 4.6 Vertical profiles of spectral analysis results for 19-hour period component. (a) 

Power spectral density (PSD) in (cm s-1)2 cph-1. (b) Phase lag and coherence squared  

(γ2). Gray (black): Eastward (northward) component of current. Open square: Depth of 

reference in phase lag and coherence calculations, at which the power spectral density 

has the maximum at each station. Error bars: Confidence intervals (95%).  
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Fig. 4.7 Computational domain of the whole area (a), and the mooring sites areas for the 

cases of Exp. 1 (b), Exp. 2 (c), and Exp. 3 (d). Values on the contour lines are in meter. 

Open circles: Corresponding points to the mooring stations.  
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Fig. 4.8 (a) Initial conditions of temperature and salinity. (b) Temporal variations of 

GPV_MSM wind vectors adopted in the model and observed wind vectors at HG. Ta and 

Tb indicate respectively the times when GPV_MSM wind direction changed from 

northeast to southeast and observed wind direction did so.   
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Fig. 4.9 Time series of observed (black) and model-calculated (red) northward 

component of current with periods shorter than 25 hours.  
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Fig. 4.10 Vertical profiles of power spectral density (PSD) in (cm s-1)2 cph-1 and phase 

lag of northward current at 19-hour period of observational (gray) and model (black) 

results at Exp. 1 (a), Exp. 2 (b), and Exp. 3 (c). The red and blue solid (dashed) lines in 

(a) indicate the power spectral density for baroclinic (barotropic) components of 

northward and eastward currents, respectively. 
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Fig. 4.11 Horizontal distributions of current ellipses of variation component with 19-

hour period at 12.5 m (top), 32.5 m (middle) and 52.5 m (low) depths. Thick (thin) line 

in the ellipses indicates the current vector at initial phase (5 hours after initial phase).  
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Fig. 4.12 Temporal change of the horizontal distribution of band-pass-filtered current 

vectors at 12.5 m depth. The Color: current speed greater than 50 cm s-1. The isobaths 

of 100 m are shown.  
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Fig. 4.13 Temporal changes of vertical sections along Line A of the amplitude of current 

fluctuation component with 19-hour period for model cases of Exp.1 (a), Exp.2 (b), and 

Exp.3 (c). Dashed line: The location of Sta. 2. Gray line: Characteristics curve for 

inertial gravity internal wave with period of 19 hours.  
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Fig. 4.14 (a) Temporal change of horizontal distributions of energy flux (vectors) and 

its divergence/convergence (colors) of 19-hour period fluctuation component in the 

model case of Exp. 1. (b) Same as (a) except total energy density.   
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Fig. 4.15 Horizontal distributions around the Noto Peninsula during the Period III of 

energy flux (vectors) and its divergence/convergence (color) of 19-hour period 

fluctuation component in the model cases of Exp.1 (a), Exp.2 (b), and Exp.3 (c). Open 

circles: Location of Sta. 2.   
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Fig. 4.16 Terms in the energy balance equation on Line B. Dashed line: the sum of each 

term. Gray line: the bottom topography.  
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Fig. 4.17 Time series of northward component of current with periods shorter than 25 

hours at Sta. 2. Black lines: the observational results. Red, green and blue lines indicate 

the model results for the experimental cases of Exps.1, 2 and 3, respectively.  
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Table 4.1 Summary of moored ADCP observations at three mooring sites.  
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Table 4.2 Ratio of near-inertial period fluctuation components to raw data at various 

depths of the three mooring sites.  
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Table 4.3 Cross correlation coefficients and time lags between observed and modeled 

northward component of current with periods shorter than 25 hours during October 7-

12, 2007.  
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Table 4.4 Results of verification experiments for different bottom topography cases.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



112 

 

5 章 まとめと今後の課題 

 

5.1 まとめ 

 本研究では，日本海沿岸域において極めて重要な変動である近慣性周期変動

について係留観測記録の解析と数値実験から研究した。 

 第 2 章では，様々な経路で通過した台風に対する近慣性周期変動の応答につ

いて，丹後半島沿岸で実施された係留観測記録の解析と数値実験から調べた。

観測結果から，各台風通過時に観測された近慣性周期変動のエネルギーは，台

風が日本海沖合を北東方向へ進んだ経路の場合に高く，台風の中心が九州地方

沖を北上した場合や本州や丹後半島西部を通過する場合では低いことが分かっ

た。このことについて実際の地形と理想化した台風を採用した 3 次元レベルモ

デルによる数値実験を行って調べた。数値実験は，4 つの異なる経路で台風を通

過させた 4 ケースを行い，各ケースの近慣性内部波の発生域や伝播経路の違い

について調べた。本章では，以下のことが明らかとなった。 

 

台風が日本海沖を北東方向に進む経路 

・台風通過直後にその場の風の時計回りの変化により，近慣性周期変動が増幅

する。 

・台風の進路に沿って励起された近慣性内部波エネルギーが能登半島西部を南

下し，丹後半島まで到達することでさらに沿岸域で近慣性周期変動が増幅する。 

 

台風が九州地方を北上する経路 

・台風の進路に沿って近慣性内部波が励起されるが，発生域から丹後半島まで

エネルギーが伝播しないため，増幅しない。 
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台風が本州を通過する経路 

・風向の反時計回りの変化により台風経路に沿って近慣性内部波が励起されな

い。 

 

 以上のように，2 章では，近慣性内部波がどこで発生し，どのような伝播経路

で伝播してくることで沿岸域で近慣性周期変動が増幅するのかについてこれま

でに研究されていない素過程を明らかにした。このような素過程が明らかにな

ったことで日本海沿岸域における近慣性内部波の基本的な物理的特性について

理解が進んだと言える。またこのような結果はリアルタイム急潮予測システム

では追及されていない部分であり，急潮予報にも有効活用できる。 

 丹後半島での係留観測記録の中には，台風通過後に東向きの流れが持続して

いる時に近慣性内部波エネルギーが急激に弱まるようなケースが見られた。第

3 章では，日本海沿岸域においてこれまでに明らかにされていない近慣性内部

波の伝播に対する沿岸捕捉波や対馬暖流沿岸分枝の効果について 3 次元レベル

モデルを使用した数値実験から調べた。台風のみを与えた実験結果では，台風

により励起された沿岸捕捉波の伝播に伴う東向きの流れが弱まった後で近慣性

内部波エネルギーの増幅が顕著であり，岸近傍での近慣性内部波の増幅が沿岸

捕捉波により間欠的に生じる可能性が示唆された。モデルの西側開境界から対

馬暖流を模した沿岸流を与え，沿岸流場を丹後半島沿岸に作成し，台風を通過

させることで，沿岸流の効果について調べた。丹後半島沿岸での近慣性内部波

の全エネルギーは沿岸流がない場合と比較して小さくなった。実験結果には正

の渦度場で近慣性内部波エネルギーが沖合下方に反射し，負の渦度の領域では，

鉛直方向に捕捉されているような流速構造が見られた。これは，沿岸捕捉波や

対馬暖流の相対渦度が近慣性内部波の伝播経路を変えていることを示す。この

ような機構を考えることで，T16 通過時の近慣性周期変動の間欠性をうまく説
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明できた。今後，対馬暖流や沿岸捕捉波と近慣性内部波との相互作用について

係留観測からその詳細について調べていくことが望まれる。 

  第 4 章では，能登半島北東端沖の 3 点において海底に設置した ADCP により

得られた流速データの解析から，低気圧により励起された近慣性内部波の鉛直

構造や海底地形との相互作用について調べた。観測された近慣性内部波は大陸

斜面域では 20～60 m 深で鉛直的にほぼ同位相であったが，その振幅は表層より

も中層（38～58 m 深）で大きいことが分かった。観測された近慣性内部波の特

性は内部波の特性解により理論的に説明することが困難であったため，実際の

地形と風応力を採用した 3 次元レベルモデルによる数値実験を行った。モデル

は，観測された 34~58 m 深での近慣性内部波エネルギーの強化を定量的に良く

再現した。沖合表層で風によって励起された近慣性内部波が沿岸域へ達し，能

登半島東部の浅瀬域で散乱していること，散乱波がほぼ同時に励起されて観測

海域で干渉することが分かった。散乱波の干渉に寄与する海底地形を調べるた

め，能登半島周辺の浅瀬域を削除した検証実験を行った結果，近慣性内部波の

中層での増幅は能登半島東部の陸棚域からの散乱波が重要であり，鉛直的に同

位相の振動系の形成には，複数点からの散乱波の重ね合わせが関与しているこ

とが示された。 

 

5.2 今後の課題 

 3 章で数値実験結果から，沿岸域における近慣性周期変動が対馬暖流などの

海流が持つ相対渦度による反射・吸収により弱められるが，近慣性周期変動と

同時に発生する沿岸捕捉波が強い場合，その流れの効果で局所的に近慣性周期

変動が弱められることが示唆された。沿岸捕捉波との相互作用による近慣性周

期変動の減衰について研究例は無く，観測事実から数値実験結果を裏付ける必

要がある。これには，日本海沖合と沿岸で同時に係留観測を行い，近慣性内部
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波の伝播経路や同時に励起される沿岸捕捉波の水平流速シアを調べる必要があ

る。また，4 章の数値実験結果から，能登半島北部の浅瀬域が近慣性内部波エネ

ルギーの強い発散域であることが示された。近慣性内部波の浅瀬上における散

乱は海水の鉛直混合を促進し水塊の形成や流れ場に大きな影響を及ぼすと考え

られる。能登半島北岸沖の浅瀬域からその沖の陸棚斜面域は，ズワイガニ等の

低魚類の産卵場やマアジやスルメイカなどの浮魚類の生育場となっている。近

慣性内部波の散乱による海水の鉛直混合は好漁場の形成要因となる可能性があ

り水産海洋学的にも本実験結果は重要な知見となり得る。今後，能登半島北部

海域において係留観測を実施し，近慣性内部波の消長や対馬暖流との相互作用

について調べる必要がある。 
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Appendix A：内部慣性重力波が存在できる周波数帯について 

 

 コリオリ力を考慮し，線形，非粘性を仮定した運動方程式，連続の式，密度

保存の式は以下のようになる。 
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 （A5） 

 

ここで，u，v，w は，それぞれ，x，y，z 方向の流速，t は時間，f はコリオリパ

ラメーター，g は重力加速度，密度 ρ と圧力 p はそれぞれ，基本場の値と変動成

分の値により ρ(x, y, z, t) = ρ0(z) + ρ’(x, y, z, t)，p(x, y, z, t) = p0(z) + p’(x, y, z, t)で表

されるとする。まず，Gill（1982）に従って，基本方程式系（A1）－（A5）から，

鉛直流速 w のみの式を導出する。 
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 （A1）を t で微分し，（A2）に f を掛けた式を加えると， 
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が得られる。同様に，（A2）を t で微分し，（A1）に f を掛けた式を加えると， 
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が得られる。また，（A1）を x で微分した式と（A2）を y で微分した式を加え

て，（A5）を適用すると， 
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ここで，
y

u

x

v









 で, 渦度の鉛直成分である。ζに関するもう一つの式は，

（A1）を y で微分した式から，（A2）を x で微分した式を引くことによって， 
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のように得られる。 

 圧力偏差 p’と渦度ζの関係式は，（A9）を t で微分したものに，（A8）に f を
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掛けた式を加えることによって， 
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となる。また，圧力偏差 p’と水平発散
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微分した式から，（A9）に f を掛けた式を引くことによって， 
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となる。さらに，p’と w の関係式は，（A3）と（A4）から，ρ’を消去することで

求まる。（A3）を t で微分し，（A4）に g を掛けたものを加えることにより， 
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のように得られる。ここで，
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H を取り，（A11）を適用すると，w のみの式 
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が得られる。 

 Kundu（1976）に倣い，内部慣性重力波の存在できる周波数帯について示

す。（A13）式の係数は水平方向に独立であるので，（A13）は x，y 方向におい

て三角関数の解を持ち得る。そこで，以下のような形の解を仮定する。 

 

     )(exp)(ˆ),(ˆ),(ˆ,, tlykxizwzvzuwvu   （A14） 

 

（A14）を（A13）に代入すると， 

 

           0
ˆ

ˆˆ
2

2
2222

2

2
222











dz

wd
fwilikNw

dz

d
ilikiw  （A15） 

 

となる。（A15）式を整理すると， 
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となる。ここで， 
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と定義すると，（A16）は， 
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0ˆ
ˆ 2
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 wm
dz

wd
 （A18） 

 

と書ける。m2>0 の場合，内部波として鉛直方向と水平方向に伝播可能な解と

なる。m2>0 となるには，f<ω<N でなくてはいけない。この周波数帯で内部波

は存在可能である。 
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Appendix B: 

Slab Model (D’Asaro, 1985)の解の導出と風応力に対する応答 

 

  スラブモデルは風応力により生じる慣性振動を議論するのに用いられるモデ

ルであり，基本方程式からはエクマン流を含む流速場が記述される。 

 

基本方程式 

 風に励起される混合層内H内の慣性振動の水平流速（u,v）は次式で表される。 
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 （B1） 
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dt
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
 （B2） 

 

ここで，f はコリオリパラメーター， ),( yx   は風応力，r は減衰係数，ρ は海

水密度である。基本方程式（B1）と（B2）を簡素化するために，次のような複

素関数を定義する。 
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これらを使用して，（B1）と（B2）を変形する。 

 

（B1）＋i×（B2）より， 
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（B3）を代入すると， 
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より，基本方程式は 
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と表すことができる。 

 

風による強制が無いとき 

 風強制が無い場合は，（B4）は 
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と表される。 

 

この式は変数分離形の微分方程式で， 
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と書くことができる。両辺を積分すると， 
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積分定数 Z0=ecとすると（この場合は流れの振幅に相当する）， 
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または，（B3）より， 

 

rtifteZtZ  0)(  （B6） 

 

と書ける。（B6）は，Fig. B1 に示すように，流れが時間と共に時計回りに回転

し，1/r の時間スケールで減衰することを示す。 
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風による強制力があるとき 

 （B4）は，1 階線形微分方程式の一般解より，次のように解が求められる。 
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右辺第 2 項を部分積分法により展開すると， 
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海洋物理学では，（B7）の右辺第 1，2 項をそれぞれ，慣性振動，エクマン流と

呼ぶ。右辺第 1 項（慣性振動流成分）を ZI，右辺第 2 項（エクマン流成分）を

ZEとおくと， 

 

Z = ZI + ZE （B8） 

 

と書ける。このように，（B1）と（B2）から記述される運動方程式系では慣性振

動とエクマン流が現象として現れる。 

 

慣性振動流成分の計算方法 
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 （B7）と（B8）から， 

 









 
 dte

dt

dT

H
CeZ tt

I





1
 （B9） 

 

である。ある時間（t = t 1）における ZI1から Δt 後（t = t2）の ZI 2を求める。t0 < 

t1 < t2とすると，（B9）より ZI 1と ZI 2は以下のようになる。 
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Δt = t2 – t1，Tt = dT/dt = ΔT/Δt = const とすると， 
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となる。t = t1 → t2を 1 ステップとする（Δt = t2 - t1）。また，Tt = (T2-T1) /Δt で

ある。初期状態を流れなし（ZI1 = 0）とし，（B10）から，次の時間ステップの

ZI 2が求まる。求まった ZI 2を ZI 1に置き替え，次のステップの ZI2を求めるこ

とを繰り返して，ZIの時間変化が求まる。 

 

様々な風応力に対する応答 

 スラブモデルを使用して，様々な風応力（Case 1 – 4, Table B1）に対する応

答を調べた（Fig. B2）。ただし，混合層の厚み H = 30 m, 1/r = 2 day，f = 8.57×

10-5 s-1，時間ステップは 1 時間とした。 

 Case 1 は，風速一定の東西風を吹かせたケースで，慣性振動はあまり励起さ

れないことが分かる。Case 2 は，慣性周期（20.4 時間）の東西風を吹かせたケ

ースで，風が時間変化することで慣性振動が励起されることを示している。

Case 3 と 4 は，慣性周期で風向がそれぞれ時計回りと反時計回りに変化する風

を吹かせたケースで，慣性周期で時計回りに変化する風により慣性振動が効果

的に励起されていることが分かる。一方，反時計回りの風向の変化は，慣性振

動の回転方向と逆に向きに風が吹くため，慣性振動は励起されない。 
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Fig. B1 Time variation of solution (B6) for the case of Z0 = 1.0 (m s-1), f = 8.57×10-5 

(s-1), and 1/r = 2 (days).  
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Fig. B2 Time variations of inertial current in the surface mixed layer induced by 

various wind stress (Table B1) calculated by slab model. 
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Table B1 Variations of wind of each case. 

Case 1 2 3 4 

E-W Wind (m s-1) 5 5sin(2πｔ/12) 5sin(2πｔ/20.4) -5sin(2πｔ/20.4) 

N-S Wind (m s-1) 0 0 5cos(2πｔ/20.4) 5cos(2πｔ/20.4) 
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より得られたデータを使用させていただきました。心より御礼申し上げます。 

 また，本論文で行ったデータ解析及び数値実験は，全て FORTRAN を使用し

て行いました。解析結果の作図は全て地球流体電脳ライブラリ（https://www.gfd-

dennou.org/library/dcl/）を使用しました。 

 最後になりますが，多大なご心配，ご迷惑をかけたのにもかかわらず，暖か

く応援してくださった両親に深く感謝いたします。 
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