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第1章
はじめに

　1．1　相模湾の急潮
　相模湾は日本南東岸に位置する太平洋に面した湾である（Fig．L1）。湾口幅は

約80km、湾の奥行きは約60kmで最大水深が約1500mを越える日本有数の

深い湾である。湾口は大島により2分され、房総半島との間は大島東水道、伊

豆半島との間は大島西水道と呼ばれている・回遊性魚類を中心とした漁業資源

に恵まれていることから、湾内には多数の大型定置網が敷設されている。湾口

の南沖合を黒潮が流れ、その流軸が湾口に近づくと一部が大島の西水道から流

入し、．東水道から流出する。暖水の一部が湾東岸から反時計回りに移動するこ

とで・湾内に反時計回りの循環を形成する（lwata　and　Matsuy＆ma，1989）・それ

は、時々強くなり沿岸に敷設された定置網に大きな被害を与えることから、急

潮として沿岸漁業者に恐れられてきた。約70年前、木村（1942）は大島の水温・

流れの記録と定置網漁場での現場水温を詳細に調べ、黒潮系の沖合水が大島西

水道から相模湾へ進入し、湾奥沿岸を東から西へ進行することで急潮が発生す

ることを発見した。特に、冬季から春季にかけての事例を調べ、「年末大急潮」・

「冬季大急潮」・「春季大急潮」に分け、その周期的な生起を述べた。

　漁業関係者は台風や低気圧などの気象擾乱の通過に伴い、しばしば急潮が発

生する事も知っていた。相模湾では気象擾乱の通過による急潮は、擾乱通過後

に1日程度遅れて起こることがわかっており、彼らは「あと急潮」と呼んで非

常に警戒していた。

　宇田（1953）は漁業者からの急潮に関する聞き取り調査と漁場での現場水温

や定置網の沈み具合などの資料を総合して、「黒潮の沖合いでの異変が第1の

基本原因で、気象擾乱（不連続線、低気圧の通過）が第2の動因となり、大潮廻

りの潮流増強が第3の原因としてこれを激化し、激烈な急潮を生起する」と推

測した。その後、観測技術・観測網の発達により、水温・潮位の連続記録から

急潮の特徴が見出された。松山ら（1992）は観測された急潮を整理し、相模湾の

急潮の主因を（1）黒潮系水の流入、（2）台風による波動、（3）内部潮汐の増幅など

に大別できるとし、それぞれが独立して急潮を引き起こす可能性を指摘した。

　黒潮系水の流入が原因と考えられる急潮は、松山・岩田（1977）に代表される

ように暖水が湾岸に沿って反時計回りに湾奥を0．5～1．O　m　s’1の速さで移動す
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ることが報告されている。この急潮の相模湾内での挙動をYamagata（1980）は

内部ケルビン衝撃波として説明した。一方、KubokawaandHanaw且（1984）は回

転系での密度流として説明している。MatsuyamaetaL（1999）と石戸谷（200！）は、

湾奥中央部と湾西部で得られた水温記録、NOAAによる海面水温画像、CTD

観測記録、潮位記録を解析し、1994年1月9日に相模湾西部仁敷設された定

置網が流失する被害を発生させた急潮は、大島西水道から進入した後に密度流

の特性を持って沿岸を反時計回りに進行した黒潮系暖水によるものとした。さ

らに、黒潮の流路が非大蛇行接岸流路から非大蛇行離岸流路へ移行した際に、

相模湾へ暖水が進入したと結論付けた。

　一方、内部潮汐による漁業被害は、相模湾ではほとんど報告されなかった。

相模湾と隣り合う駿河湾の奥に位置する内浦湾では、夏季から初秋にしばしば

発生する急潮（木村，1942）は内部潮汐によることが明らかになっている

（MatstuyamaandTeramoto，1985）・相模湾では、成層期に半日周期内部潮汐が顕

著であることが知られている（OhwakietaL，1991）。湾内では半日周期内部潮汐

は内部モードのケルビン波とポアンカレ波として振る舞い、湾奥で入射波と反

射波が干渉しあうことにより局所的に強流を発生させることがある（Kitade

and　Matsuyama，1997）。このことから、内部潮汐により急潮が発生することも

十分考えられるとされている（松山ら，1992）。

　台風通過が原因と考えられる急潮は、台風8818・号に関する事例が知られて

いる。1988年9月の台風8818号の通過後、相模湾で大規模な急潮が発生し、

伊豆半島東岸の北川に敷設された定置網が南に約8km流されるという被害が

発生した。この急潮は、湾東部の城ヶ島沖の表層下で急激な水温上昇を伴う北

西向きの強い流れとして現れ、それに伴う潮位上昇が沿岸で顕著であったこと

から、沿岸に捕捉されながら伝播する波動に引き起こされたと考えられた。さ

らに、台風通過の約2日後に相模湾で急潮が起こったことから、房総半島沿岸

で発生し相模湾に伝播した沿岸捕捉波であると推定されている（Matsuyama　et

aL，1997）・

　相模湾で定置網に被害を与えた急潮について、1985年から1996年までの記

録を整理した石戸谷（200！）は、休業日数が10日を超える甚大な漁業被害を発

生させた19例の急潮のうち10例が台風通過に伴ったもので、被害の大きい急

潮は台風8818号の場合と同様に、台風が相模湾の東沖を通過したときに起き

ていると指摘した。以上の知見から、台風通過に伴い大規模な急潮が多数発生



し、その多くは強風によって発生した沿岸捕捉波に起因している可能性が高い

と考えられる。

　1．2　風に起因する沿岸捕捉波に関する既往の研究

　風によって発生する沿岸捕捉波の研究はこれまでに多くの解析的研究が行

われてきた。GillandSchum＆nn（1974）は、陸棚が存在す喬密度一様の海洋で風

の応力が陸棚波を生起する機構を理論的に示した・Gill　and　Clarke（1974）は、

風に応答する沿岸の流れ・潮位変動に注目し、水深一様で成層した海での内部

ケルビン波と陸棚が存在する成層した海での沿岸捕捉波について議論した。陸

棚が存在する成層海洋での沿岸捕捉波は、成層パラメーターεニλ／五（λは内部ロ

スビー変形半径、五は陸棚の幅）によって、ε《1のときは陸棚波タイプの沿岸

捕捉波、ε＞1のときは傾圧（内部ケルビン波）タイプの沿岸捕捉波になる

（Chapman，19831Clarke　and　Brink，1985；Middleton　and　Wright，1990など）。また、

沿岸捕捉波が陸岸や海底が急変する海域へ伝播する際に、波の特性が変化する

という議論もなされている。WilkinandChapman（1987）は、陸棚幅が急激に変

化するところで、低次モードの陸棚波が高次モードの陸棚波へ変換されること

を解析的に示した。さらに、WilkinandChapman（1990）は、連続成層海を伝播

する陸棚波型の沿岸捕捉波が陸岸や陸棚幅が急激に狭くなる海域へ入射する

際に、地形変化がShelf－similartopography（Hsueh，1980）の形状を保つ場合には

散乱することなく伝播するが、それ以外の時には散乱して、その割合は成層の

強化と共に増加することを示している。

　日本沿岸では、低気圧の通過に伴い、周期的に変化する風により励起された

数日周期変動の沿岸捕捉波がしばしば観測される。Kubotaet　aL（1981）は、福

島沿岸で観測した約100時問周期の流速変動が、風の変動と高い相関を示すこ

とから、風により励起された陸棚波であると推定した。さらに、Kubota（1982，

1985）は沿岸域で観測された流速変動は風域内で励起された陸棚波の第2、第3

モード、潮位は第1モードによるものと説明した。KitadeetaL（1998）は相模湾

での係留観測から数日周期変動の卓越を見出し、この変動は風により起こされ

た内部ケルビン波であり、2～3日周期の波は相模湾内で発生しているが、5～

6日周期のものは湾外で発生し伝播してきたものであることを示した。Kitade

andM＆tsuyama（2000）は本州南東沿岸で観測される5～6日周期の潮位変動は風

によって励起された沿岸捕捉波であり、房総半島東岸では陸棚波タイプの波で
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あるが、房総半島南東の陸棚幅の減少する海域で内部ケルビン波タイプの波に

変化して相模湾へ伝播することを、2層モデルを用いた数値実験により示した。

　一時的に強い風を伴う台風による沿岸捕捉波の発生は、1971年9月に発生

した異常潮位現象により注目を集めた（Yoshida　et　aL，1972）。Endoh（1973）は黒

潮を想定した西岸強化流を考慮した順圧モデルにより、陸棚波と黒潮との相互

作用による沿岸の異常潮位を再現することを試みた。Suginohara（1973）は2層

モデルを用いて、静止状態で台風通過により陸棚斜面上に陸棚波が発生するこ

とを示したが、格子間隔の粗さから沿岸域の内部ケルビン波を十分に再現でき

るまでに至らなかった。北出ら（1996）は2層モデルを用いた数値実験により、

台風通過の約12時問後に相模湾奥で観測された急激な水温低下と90cms－1を

超える流れは、湾東部で風により生じた内部ケルビン波によるものとして説明

している。

　1．3　研究目的
　これまで実施されてきた係留観測、海洋情報資料の解析から、相模湾の急潮

に関して、（1）台風通過により急潮が多数発生していること、（2）大規模な急潮

の発生は台風が相模湾の南東沖を通過した時に多いことがわかってきた。沿岸

捕捉波に関してはぐ（3）周期的な南北風により房総半島東岸で沿岸捕捉波が発

生し、相模湾へ伝播することが明らかにされてきた。これまでの知見から沿岸

捕捉波と急潮の因果関係が示唆される。しかし、既往の沿岸捕捉波の研究は、

湾内表層に点在する測点で得られた流速・水温変動の特徴を、成層を2層に近

似した沿岸捕捉波の理論や数値実験で解釈するというものに終始している。沿

岸捕捉波と急潮の関係を十分に解明するには沿岸捕捉波による流速場を詳細

に理解することが必要である。それには、より深くまで連続的に流速を捉え、

連続成層下での沿岸捕捉波理論をもとに考察することが望まれる。

　本研究の目的は、相模湾周辺海域で台風通過の強風による沿岸捕捉波の発生

過程、伝播過程、水平・鉛直構造を3次元的に解明することである。一時的な

強風に励起される沿岸捕捉波の発生・伝播を考慮する際には、等密度面の露出、

孤立波などの非線形性を考慮する必要がある。このような海洋物理過程は非常

に興味深い。そして、その本質的な理解は台風による急潮の解明、延いては急

潮予知に繋がり、水産学的な観点でも重要である。更に、急潮発生後に相模湾

内の水質が変化し、豊漁となった報告もあることから、海洋環境に対する知見

　　　　　　　　　　　　　　　　　4



を得るという側面でも本研究の重要性は大きい。

　本研究では、甚大な漁業被害を引き起こした台風8818号、そして2003年の

夏季と秋季に相模湾周辺を通過した台風0310号と台風03！5号に励起されたと

考えられる沿岸捕捉波を例にする。現場観測・データ解析・数値実験を通した

上記3例の事例解析から、台風に励起された沿岸捕捉波による急潮の発生機構

の解明を試みる、。

　以下、第2章では、台風8818号を例として、現実的な地形と成層構造を考

慮した3次元数値モデル実験により沿岸捕捉波が相模湾で急潮を起こし得る

ことを示す。第3章では、簡単化した地形を用いた2層モデルによる数値実験

から、地形変化による沿岸捕捉波の分裂・モード変換を詳細に調べ、台風に励

起された沿岸捕捉波が散逸する過程を示す。第4章では、相模湾東部で実施し

た係留観測で捉えた台風0310号と台風0315号に起因する沿岸捕捉波の流速と

水温の水平・鉛直構造を詳細に記述する。そして、台風の経路により発生する

沿岸捕捉波のモード特性が異なる可能性を示す。第5章では、第4章の観測結

果を例に、沿岸捕捉波のモード特性が台風の経路で変化することを現実的な地

形・密度成層・風応力を考慮した3次元数値モデル実験により示す。そして、

簡単化した地形・外力を用いた数値実験から、風応力に対する沿岸捕捉波のモ

ード特性の依存性を調べる。第6章では全体のまとめを行い、今後の課題を述

べる。
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第2章
台風8818号の通過に伴い発生した
急潮に関する数値実験

　2．1　はじめに
　1988年9月に相模湾で大規模な急潮が発生し、伊豆半島東岸に敷設された

定置網が南に流されるという被害が発生した。急潮発生の約2日前に、房総半

島の南東沖を台風8818号が北上しており、この急潮との因果関係が示唆され

ていた。MatsuyamaetaL（1997）は、湾東部や湾奥西部の沿岸で実施した係留観

測で、急潮による強流と水温急変現象を捉え、それに伴う潮位上昇が沿岸で顕

著であったことから、沿岸に捕捉されながら伝播する波動によって引き起こさ

れた急潮であるとした。さらに、台風通過の約2日後に相模湾で急潮が起こっ

たことから、房総半島沿岸で発生し相模湾に伝播した沿岸捕捉波であると推定

した。

　日本沿岸では、低気圧の通過に伴い、周期的に変化する風により励起された

数日周期変動の沿岸捕捉波がしばしば観測される。Kubota　et　aL（1981）は、福

島沿岸で観測した約100時問周期の流速変動が、風の変動と高い相関を示すこ

とから、風により励起された陸棚波であると推定した。さらに、Kubota（1982，

1985）は沿岸域で観測された流速変動は風域内で励起された陸棚波の第2、第3

モード、潮位は第1モードによるものと説明した。KitadeetaL（1998）は相模湾

での係留観測から数日周期変動の卓越を見出し、この変動は風により起こされ

た内部ケルビン波であり、2日～3日周期の波は相模湾内で発生しているが、5

～6日周期のものは湾外で発生し伝播してきたものであることを示した。

KitadeandMatsuyama（2000）は本州南東沿岸で観測される5～6日周期の潮位変

動は風によって励起された沿岸捕捉波であり、房総半島東岸では陸棚波タイプ

の波であるが、房総半島南東の陸棚幅の減少する海域で内部ケルビン波タイプ

の波に変化して相模湾へ伝播することを、2層モデルを用いた数値実験により

示した。

　一時的に強い風を伴う台風による沿岸捕捉波の発生は、1971年9月に発生し

た異常潮位現象により注目を集めた（YoshidaetaL，1972）。Endoh（1973）は黒潮

を想定した西岸強化流を考慮した順圧モデルにより、陸棚波と黒潮との相互作

用による沿岸の異常潮位を再現することを試みた。Suginohara（1973）は2層モ
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デルを用いて静止状態で台風通過によって陸棚斜面上に陸棚波が発生するこ

とを示したが、格子間隔の粗さから沿岸域の内部ケルビン波を十分に再現でき

るまでに至らなかった。北出ら（1996）は2層モデルを用いた数値実験により、

台風通過の約12時間後に相模湾奥で観測された急激な水温低下と90cms－1を

超える流れは、湾東部で風により生じた内部ケルビン波によるものとして説明

している。

　台風通過により岸に平行な強風が長時間吹き続けると、顕著な沿岸捕捉波が

発生し、強流や沿岸潮位変化を伴いながら伝播することが予想される。また、

成層した沿岸域に強風が吹くと、等密度面の海面への露出、顕著な沈降が起こ

るので、2層モデルなどのレイヤーモデルでの数値実験では近似が破綻する。

台風による急潮の発生過程の解明には、連続成層モデルを用いた数値実験が必

要になるが、これまで相模湾周辺海域を対象として実施された例はない。1988

年9月の相模湾の急潮は台風8818号通過の約2日後の静穏な天候で起こった

ことから（Matsuyama　et　aL，1997）、強い気象擾乱の通過に伴い発生する沿岸捕

捉波の発生・伝播機構を明らかにするうえで非常に適した事例であると考えら

れる。そこで、本章では、沿岸捕捉波が相模湾で急潮を発生し得るか、否かを

調べるために、台風8818号を出来るだけ表現するような気象条件を与えて、

沿岸域にどのような波動が発生し、伝播するかを、現実に近い地形・成層・風

速場を組み込んだ連続成層モデルを用いた数値実験により調べる。さらに、房

総半島南東沿岸の勝浦沖での水深急変域で沿岸捕捉波のモード変換が起こる

ことが予測されるので、その海域での波の伝播特性の変化を詳細に追跡した。

　2．2　台風8818号による相模湾の急潮

　台風8818号が本州東岸を北上した約2日後の1988年9月18日に伊豆半島

東岸の北川（Fig2。1⑭）の定置網が南に8km流される急潮が発生した

（MatsuyamaetaL，1997）。台風に伴う北寄りの風が連吹し、15日夜半に関東地

方沿岸では最大風速を観測している（Fig．2。2）・一方，城ケ島沖（Rg。2．1⑬）での

係留観測により30m深でゐ流速・水温記録が得られ、16日夜半もしくは17

日早朝に湾内に向かう強流と季節躍層内での水温上昇が認められた（Fig22）。

湾奥西部の小田原沖での多層水温観測でも急激な水温上昇が記録された。城ヶ

島沖と小田原沖の水温上昇の時間差から現象の伝播速度を見積もると約0．6m
s－1

あり、反時計回りに移動していたと推定された。Fig．2。2に見られるよ
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うに，城ヶ島沖の表層で、最大流速を観測した時刻は大島や銚子の最大風速の

時刻より約1日遅れていた。さらに、伊豆半島東岸の北川で急潮が起こった時

刻は城ヶ島沖での最大流速の時刻より約1．5日遅れていた。Fig．2．3は周辺域で

得られた潮位記録からタイド・キラー・フィルター（花輪・三寺，1985）により

潮汐成分を除去し、気圧補正したものである。銚子で潮位が最大になる時刻は

台風通過直後で、その後、ピークは銚子から西へ伝播する様子がはっきりと分

る。以上のことは、現象は少なくとも房総半島沿岸から西へ向かって伝播した

ことを示しており、さらに，この現象を引き起こしたのは台風に伴う北寄りの

強風であると予測される。

　潮位上昇や躍層下降を伴う強流現象は、台風に伴う強風により発生した沿岸

捕捉波に起因する可能性が非常に高い（Matsuyama　et　al．，1997）。しかし、少な

い観測記録や沿岸潮位データの解析から急潮発生の力学機構を解明するには

限界がある。そこで、成層効果を考慮した数値実験を行い、観測結果との比較

を通して機構解明を試みた。

　2．3　実験方法
　モデル海域（Fig2．4）は、相模湾を中心とした東西南北700kmとし、この領

域を2km×2kmの正方格子に分割し、陸岸・海底地形は出来るだけ実際に近

い形で導入した。しかし、沿岸域の現象に注目するため、計算時間を短縮する

目的で、海底地形は1000m以深を1000mで一定とした。台風に伴う強風によ

り発生する、顕著な沿岸捕捉波の発生・伝播を表現するために、一実験には3

次元レベルモデルを使用した。β面近似をした非圧縮性流体で、直交座標系で

静止海面を原点にとり、東向きにx軸、北向きにy軸、鉛直上方にz軸をとる

ことにした。そして、以下に示す、静水圧近似、ブシネスク近似した、運動方

程式、連続の式、密度保存の式を基本方程式に用いた。

∂μ　∂μ　∂配　∂μ　・　1砂　∂2μ　∂2〃　∂2μ
一棚一＋v一＋w一一か一一一一＋Ah7ア＋ん～7計Av7ア
∂∫　∂X　∂y　∂Z　　ρ。∂X　∂X，　∂ヅ　　∂Z甘

∂v　∂v　∂v　∂v　　1∂P　∂2v　∂2レ　∂2v
一橘一＋v一＋w一＋ルー一一一＋ん～77＋ん王マ了＋A、，7ず
∂‘　∂X　∂y　∂Z　　　ρ0∂y　　∂光　　∂y　　∂Z

　　∂P
ρ9；一一
　　∂z

（2・1）

（2・2）

（2・3）
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∂μ　∂v　∂w
一＋一＋一＝0
∂x　∂y　∂z

∂ρ　　　∂ρ　　　∂ρ　　　∂ρ　　　　∂2ρ　　　　∂2ρ　　K　∂2ρ

一÷μ一十V一十W一＝K一十K一十一」」一ぬ　　　つ　　　　ん　　　つ　　　　　　　つ
∂x一 　　　∂y一　　δ　∂z一

（2・4）

∂1　∂x　∂y　∂z
（25）

ここで、gは重力加速度、∫はコリオリパラメーター、pは圧力、！oは密度、

ρ。は平均密度、Ahは水平渦動粘性係数、A．は鉛直渦動粘性係数、Khは水平渦

拡散係数、K．は鉛直渦拡散係数である。ただし、δは対流調節パラメーターで、

δ一

伽　璽≦o
　　∂z

か　坐＞o
　　∂z

（2・6）

と定義される（例えばSuginohara，1982）。陸岸境界は、non－slip条件を採用した。

海面、海底の境界条件は、それぞれ以下の（2。7）、（2．8）を用いている。

A（雛い砦嘩）

4（盤）＿、一γ鰍）

（2．7）

（2・8）

ここで、

匹厨， 紘一厭

ただし、凧、凧は風速の承y成分、砺、％は海底直上の流速のκ、y成分、H

は深度、γ2は風応力による海面での摩擦係数、パは海底摩擦係数、ρ．は空気

の密度である。

　開境界での風によるエクマン輸送を可能にするために、clamped　condit量on

（Chapman，1985）を採用した・また、開境界付近の擾乱を抑えるため、開境界か

ら20kmの領域（Fig．2。4の斜線部）にスポンジ条件を用いた。基本場の密度1ま、

1994年の相模湾周辺で行われたCTD観測によって得た4測点平均の密度分布

を全域に与えた（Fig。2。5）。鉛直には10層のレベルを設定した。鉛直格子は上層
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では細かく、下層では粗くし、各層の厚さは上層から10m、10m、20m、20m、

40搬、80m、100m、200m、200m、320mとした。

　（2．1）～（2．5）式を空問・時間に関して中央差分を用いて差分化し、時問につい

ては計算を安定させるため、10回に1回の割合でEuler　backwardスキームを

用いた。タイムステップは6秒とした。また、モデル領域の初期条件は静止状

態とした。各パラメーターはρ、＝！．2kgmP3、Ahニ500m2s－1、A．＝0。002m2s－1、

臨＝100m2s－1、K．＝0．001m2s－1、γ3＝0。0016、γ3＝0．0026を採用した。水平渦動粘

性係数Ahは一般的に用いられている値50～300m2s’1（例えばBeletsky　and

O℃onnor，1997）よりも少し大きいが、強風においても計算を安定させるために

用いた。r方、沿岸流の急激な減衰を防ぐため、。4hは陸岸に隣接する格子に

おいて100m2s－1とした。

　台風に伴う気圧場P、にはFujita（1952）による経験式

　　　　　　　　　　　　　（窺一乃）

　　　　　　　　丑二凡一而　　僻）

を採用した。ここで、7は台風の中心からの距離、P。。（＝1013hPa）は台風の影

響が及ばなくなる地点の気圧、P，，は台風の中心気圧、70は台風の形状を決定す

るパラメーターである。

　　　　　　風速場WはMiyazakietaL（1961）の経験式

∂十腸・〕矧 （2・10）

　　　　　　　　房一q呵刻＋qぴ　（馴

　　　　　　　　　　　　ゆ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　を用いて表した・ここで・σ［は傾度風場（2・10）式のGを等圧線の接線方向から

中心に向かって30度回転させたもの、Cは台風の移動速度を示す。また、パ

ラメーターは一般的な値を用い、C1、C2、7．はそれぞれ、0．95、0。95、500km

とした（例えばAs－Salek，1998）。

　本研究では、1988年9月に北緯20度、東経！45度付近で発生し、その後北

上を続け、日本には上陸せずに房総半島沖を北上した台風8818号の経路に沿

うように（Fig．2。6）台風を移動させた実験を行った。
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　2．4　実験結果
　　2．4．1台風の通過に伴う潮位と流速の変化

　Fig．2．6に見られるように、台風が南海上にある時から計算を始めたことから、

計算開始後2日間は関東地方では非常に風は弱く、沿岸域の海況にはほとんど影

響を及ぼしていない。そこで、海面変動や流速場に影響の出始めた計算開始60

時間から170時間まで、10時間毎の海面変位と30m深の流速分布をFig．2．7に示

す。海面変位ηは海面の境界条件w、塑から算出した。ここで、慣性周期より
　　　　　　　　　　　　　　　　　∂‘

短い現象を取り除くため、21時間の移動平均を施してあり、以後示す結果にも

同様の処理を行っている。30m深の流速は城ヶ島沖での流速（Fig。2．2）との対比で、

海面変位は沿岸での観測データとの対比（Fig。2．3）のために示した。

　台風が北上し本州に接近してくる計算開始から60時間後には、次第に北寄り

の風が強くなり、湧昇や沈降と関連した海面変動が各所に見え始めるが、沿岸

流はまだ弱い。しかし70時間後になると強風となり、茨城県沿岸から房総半島

南東岸にかけて、海面上昇が起こると同時に岸を右手に見ながらの沿岸流が鮮

明に現れる。銚子での風速が最大になる80時間後には、房総半島東岸の海面変

動や南西向きの沿岸流が強化され、湧昇により海面が下降状態にある東京湾や

相模湾への進入が認められる。90時間～100時問後にかけて銚子での北寄りの風

は弱くなると同時に風向も次第に東に変わるが、房総半島東岸の海面上昇と沿

岸流は最大風速時よりさらに強くなり、先端部は東京湾口から相模湾中央部へ

と広がる。城ヶ島沖ではこの時間帯に強い沿岸流が現れている。110時問以降は

無風状態に近いが、沿岸での流れは依然と強い状態が続く。しかし、その中心

となる部分は次第に岸に沿って西に移動し、120時間後では銚子付近で次第に流

れは弱くなるが、伊豆半島東岸では逆に強くなり、120時問～130時間後に最大

流速を記録している。房総半島東岸と伊豆半島東岸で沿岸流や高潮位が現れる

時間のずれは40時間～50時問であり、また銚子での最大風速から約50時間（約2

日）遅れることは急潮発生の事例と良く一致する。従って、相模湾周辺で台風通

過の約2日後に起こった強い沿岸流（急潮）は、強風により相模湾内で直接起こさ

れたものではなく、海岸線が直線的に延びている茨城県南部から房総半島東岸

で起こった現象が波及したものであると言える。相模湾の風に対する直接的な

応答は、計算開始後60～80時問に湾奥で生じた東向きの流れと海面下降として

認められ、これは北風によって湾東部に形成された強制内部ケルビン波が湾奥
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に広がったものとして説明される（北出ら，1996）。

　流れと潮位の時間変化を見てきたが、現象は孤立波の構造を持った波が伝播

したように見える。そこで、波動の特性を持つか否かを見るために、潮位変動

の移動速度と流速を比べてみる。房総半島東岸での最大流速は約0．9ms”1であっ

たのに対して、潮位変動の移動は約2。8ms4で、流速よりも伝播速度のほうが速

かった。このことは現象が波動であることを示し、Fig．2．7で見たように岸に沿

って伝播していることから、この現象は沿岸捕捉波と解釈できる。次に、台風

に因って励起された孤立沿岸捕捉波が、どのように相模湾で急潮を引き起こし

たのかについて詳しく調べた。

　　2．4．2　沿岸捕捉波の特性の変化

　本州南東岸では周期的に変化する風が沿岸捕捉波を発生させていることが、

KitadeandMatsuyama（2000）により示された。さらに、彼らは二層モデルを用い

た数値実験により、房総半島東岸の勝浦沖の陸棚幅が急激に変化する海域に注

目し、陸棚波的な特性を持って伝播してきた沿岸捕捉波は海底地形の影響を受

けて、内部ケルビン波タイプの特性に変わることを示した。波の構造の変化は

流れの構造・密度構造を伴うことから興味深い現象である。そこで、この構造

の変化の様子を追跡した。

　計算開始時から終了時にかけて得られた海面変位の最大値をFig。2．8（a）に、ま

た、発生した沿岸捕捉波の伝播特性を見るため80時間目以後に得られた密度変

化の最大値をFig2．8（b）に示す。最大潮位は岸に沿って現れており、房総半島東

岸で高く、西に向かって次第に小さくなっている。これはFig．2．3の実測でも見

られるように、波の減衰を意味する。密度偏差も沿岸で大きく、特に房総半島

南東岸から相模湾南東部で顕著である。房総半島南東岸に注目すると、陸棚幅

が急激に狭くなっている勝浦沖で等値線の数が大きく変わっていることがわか

る。このことは、本連続成層モデルで、沿岸捕捉波の特性変化をある程度表現

できていることを示すだろう。

　そこで、流れの鉛直構造と密度プロフィルの時間変化をFig．2．4に示す2測点

（Sta。1とSta。2）で見てみる。Sta．1は陸棚幅の広い海域、Sta．2は狭い海域に位置

し、2点問の距離は近い。両点の0～140m深での流速の岸に平行な成分とσtの時

系列をFig．2．9に示す。流速は岸を右手に見る向きを正として、影を付けた部分

は負を表す。80時問～90時問後に海面付近の薄い層で非常に強い流れが見られ
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るが、これは台風の風応力により直接駆動された流れである。両測点ともに、

80時間～120時問にかけて沿岸捕捉波の伝播に伴う流れが厚みを持って存在し

ている。層厚はSta。！の方がSta．2より、はるかに大きいことがわかる。同時に

示した密度分布と比べると、Sta．2の方に流速変化と対応して顕著な変動が見ら

れるのに対して、Sta．1の密度変化は小さい。房総半島東岸で発生した沿岸捕捉

波は、Sta．1において密度変化を殆ど伴わない深くまでおよぶ流れの構造を持つ

のに対し、Sta．2は密度変化を伴うが、上層に限定された流れの構造を持つとい

う特徴を持っている。

　次に流速構造の変化を鉛直断面で見てみる。台風の直接の影響がほぼ消えた

100時間後のLineA、LineB、LineC（Fig、2．4）の岸に平行な流速成分をFig．2．10に

示す。真方位235Pを正として表し、負の部分に影をつけた。陸棚幅の広いLineA

と狭いLine　Cでは、流れの断面構造が異なっていることが分る。陸棚幅の広い

LineAでは、鉛直方向に流れの変動が小さく、流向の逆転は見られない。また、

表層において陸棚上に流れが捕捉され、陸棚端（約20～25km沖）において最も

流速が強い。一方、陸棚幅の狭いLineCでは、鉛直方向に流れの変動が大きく、

流向逆転も見られ、表層の最強部は3断面の中では岸に最も近い（約12km沖）。

これは、Chapmah（1983）などで見られるような、陸棚幅が狭い場合の沿岸捕捉

波第1モードの様子を示している。Hne　AとLine　Cとの中問に位置するLine　Bで

は、表層の流れは、約15km沖付近を中心に強く、鉛直方向に流れの変化が大き

いが、流向の逆転は見られない。このように、Line　Bにおける沿岸捕捉波の特

徴はLineAとLineCの中間の性質を示している。

　以上から、沿岸捕捉波は、房総半島東岸の勝浦沖では順圧的な構造を持つが、

陸棚幅の減少と共に次第に傾圧性を強め、房総半島南東端では強流部を岸近く

に持つ傾圧的な構造に変化する様子が示された。このような波の特性の変化を

調べるには、各地点での沿岸捕捉波のモード構造で議論すべきであるが、本モ

デルでは地形が複雑なために難しい。そこで、沿岸捕捉波に伴う流れの傾圧性

の分布から波の特性の変化を調べた。鉛直平均流速を順圧成分、それからの偏

差を傾圧成分とし、その分布をFig．2．11に示す。傾圧成分については代表値とし

て15m深における分布を示す。両成分の寄与は陸棚幅の急変する勝浦沖できれ

いに分かれる。すなわち、順圧成分は主に房総半島東岸の勝浦沖以北で大きく、

傾圧成分は勝浦沖から相模湾および駿河湾にかけて広く分布している。このこ

とは房総半島東岸で発生した順圧的な特性をもつ沿岸捕捉波（陸棚波タイプ）が、

　　　　　　　　　　　　　　　　　14



陸棚幅が急激に狭くなる勝浦沖において、傾圧的な特性をより多く持つ沿岸捕

捉波（内部ケルビン波タイプ）へと変化していることを示している。

　2．5　考察
　　2．5．1台風通過後に起こる急潮の機構

　観測結果を踏まえて実施した数値実験により、台風通過後に相模湾で発生す

る急潮の機構は次のように説明できる。台風通過に際して、房総半島東岸で岸

に平行に強い風が連吹すると、順圧的な特性を持つ沿岸捕捉波が発生する。沿

岸捕捉波は南西方向に伝播する際、勝浦沖の陸棚幅が急激に狭くなる海域で順

圧的な波から傾圧的な波へと変化する。この特性の変化により、内部ケルビン

波的な構造となって、強流部は岸近くに寄ると同時に上層で強い流速シアを持

つ。この波動は強流を保持しながら、東京湾口を経て相模湾へ波及し、相模湾

で急潮を引き起こす。Fig2。12（a）にモデルから得られた各検潮所における海面変

位の時系列を示す。観測された潮位変動（Fig。2。3）には台風以外の要因も含まれて

いるため、モデルの波形（Fig2。12（a））が必ずしも観測したものと一致するわけで

はないが、銚子で発生した潮位上昇が西方へと伝播している様子がわかる。ま

た、モデルによって得られた各検潮所間の沿岸捕捉波の伝播速度は南伊豆一御前

崎間を除き観測値とよく一致する（Fig．2．12（b））。沿岸捕捉波の伝播速度が2～3m

s’1

あることから、台風による強風の1～2日後に相模湾で急潮が発生する。こ

の急潮は相模湾沿岸漁業者が後急潮（あと急潮）と呼んでいるものと一致する。

これらの結果は、房総半島東岸から相模湾にかけて観測による事実を数値実験

により非常によく表現しており、台風通過後に発生する急潮の予報に利用でき

る。

　　2．5．2急潮発生に伴う海水交換

　急潮に伴い、沖合水が相模湾へ流入している（Fig2．7）ことから、海水交換に寄

与していると考えられるので交換量を見積もる。実験の結果を用いてオイラ

ー・ グランジェ法（今里・淡路，1982）により粒子追跡によって調べる。21時間

の移動平均を施した流速分布を用いて得た各時刻における粒子の位置を

Fig．2．13に示す。80時間後には、房総半島東岸で北よりの風によるエクマン輸

送で5m深の粒子は岸寄りへ、一方、15m深の粒子はエクマン輸送の補償流とし

て沖へ移動する。房総半島南岸の粒子は、沿岸捕捉波に伴う南下流により南へ
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移動し、5m深の粒子は大島の東方沖にまで移動している。流れの弱くなった160

時間後には、大島東方から房総半島東沖の粒子が相模湾へ流入し、大島西水道

から相模湾内粒子が流出している。図示していないが、15m以深では粒子の移

動は小さいが、移動パターンは15m深と類似していた。急潮発生に伴い、相模

湾表層では大島東水道を通して沖合水が流入し、西水道から湾内水が流出する

ことが判明した。相模湾をFig．2．13に示すabとbcとに囲まれた領域とした場

合、急潮による相模湾内水の交換率（（相模湾内への流入粒子数／相模湾内の総

粒子数）×100））を見積もると、30m以浅では43．6％であった。

　2．6　まとめ
　連続成層モデルを用いた数値実験により、台風通過に伴い発生する相模湾の

沿岸急潮の機構を調べた。そして、1988年9月に発生した急潮を事例として、

台風8818号をモデルとして実験を行った。強い北寄りの風により、房総半島

東岸で沿岸捕捉波が発生し、本州南東岸を西へ伝播することにより、相模湾で

急潮が発生したことが明らかになった。急潮発生の機構は以下の通りである。

（i）北風の連吹により、房総半島東岸に順圧的な構造をもつ沿岸捕捉波が発生

し、西方へ伝播する。　（五）房総半島南東岸の勝浦沖の陸棚幅が急激に狭くな

る海域で、沿岸捕捉波は傾圧的な特性に変化し、強流部は沿岸寄りに移る。

（岱）傾圧的な構造をもって相模湾に流入し、沿岸表層で強い流れを維持しな

がら反時計回りに伝播し、急潮を引き起こす。さらに、急潮により相模湾の海

水交換が引き起こされ、本実験結果では30m以浅で43．6％の海水が交換した

と見積もられた。
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第3章
地形による沿岸捕捉波の散乱に関する数値実験

　3．1　はじめに
　日本の太平洋岸では数日周期の潮位変動が数m　s－1の速さで東から西へと伝

播する（例えばShoji，1961）・YoshidaetaL（1972）は、1971年9月に日本沿岸で

台風通過後に発生した異常潮位の原因の一つとして、陸棚波が太平洋を伝播し

たことを挙げている。一方、異常潮位の発生に伴い、相模湾沿岸の25m深と

50m深の水温が上昇していたことから、松山ら（1974）は相模湾では異常潮位現

象は内部ケルビン波の性質の強いものであったと報告している。その後、台風

や低気圧に伴う風により発生する陸棚波や内部ケルビン波などの沿岸捕捉波．

が、日本各地で確認されている。福島沿岸宅観測された約100時間周期の流速

変動が風の変動と高い相関を示すことから、Kubotaet　aL（1981）は風により励

起された陸棚波であると推定し、Kubota（1985）は数値実験によりこれを示した。

Kitade　et　al．（1998）は相模湾で観測された数日周期の水温変動は風により発生

した内部ケルビン波であることを解析的に示した。

　Fig・3・！のように、日本南岸には様々なスケrルの湾・水道が存在し、海底・

陸岸地形が複雑に変化している。陸棚波や沿岸捕捉波が陸岸や海底が急変する

海域へ伝播する際に、散乱や伝播特性の変化が起こることが知られており

（WilkinandChapman，1987；WilkinandChapman，1990）、日本南岸を伝播する沿

岸捕捉波は、湾や海底地形の影響を受け、散乱すると予想される。本州南東岸

で、風により発生した沿岸捕捉波を研究したKitadeandMatsuyama（2000）は、

房総半島東岸で陸棚波の性質を持って伝播する沿岸捕捉波の大部分は、房総半

島南東の陸棚幅が急激に減少する海域で内部ケルビン波タイプの波に変化し

て相模湾へ進入するが、一部は陸棚波の性質を持ち伊豆海嶺北部の陸棚に捕捉

されて伝播することを示した。しかし、相模湾以西を伝播する沿岸捕捉波に関

しては、その具体的な伝播機構を解明した研究例は無く、詳細はわかっていな

い。

　Fig．3．2に、台風8818号に伴う風で発生した沿岸捕捉波の伝播に伴う潮位変

動を示す（MatsuyamaetaL，1997）。潮位変動はタイド・キラー・フィルター（花

輪・三寺，1985）により潮汐成分を除去し、』気圧補正したものである。第2章で

は、この沿岸捕捉波が相模湾で急潮を引き起こす過程が示された。沿岸捕捉波
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の伝播に伴い潮位上昇が銚子から西へ向かって伝播し、この沿岸捕捉波は布良

から串本にかけて波形と振幅をほぼ保ったまま伝播するが、室戸岬から西では、

振幅が急激に小さくなり、波形が崩れる。

　沿岸捕捉波が波形を保ったまま伝播を続けた銚子から串本の間には、水深の

大きい相模湾、駿河湾が存在する。一方、串本より西には、紀伊水道、豊後水

道があり、水道内の水深は浅い（Fig。3。1）。湾・水道と、その海底地形により、

沿岸捕捉波が散乱したと推測される。これは、急潮を引き起こした沿岸捕捉波

の消長を示す重要なプロセスであると考えられるため、その機構を解明するこ

とが望まれる。そこで、本章では沿岸捕捉波の散逸過程の解明を目的とし、湾・

海底地形による沿岸捕捉波の伝播特性の変化を、単純な地形を用いた数値実験

から詳しく調べる。

　3．2　実験方法
　本研究では、風により起こる沿岸捕捉波を対象とし、現象の力学過程を理解

しやすいように2層モデルを用いた。静水圧近似、ブシネスク近似した2層の

運動方程式と連続の式を層ごとに鉛直積分した（3・1）～（3・4）式を実験に用いた・

座標系は東向きにx軸、北向きにy軸，鉛直上方にz軸をとった。

　
鰐＋轟蛎・∫頑一幽棚噛蝋・磯咽一州（3・・）

∂嬬　　　→　　一→

一二一
，● 一罵，じ砺　　　　　　　　　　　　　　　　（32）

∂∫

　
∂紘一　一　一一＋（仏・罵）佑＋ノ×q
∂‘

　　　　一静噛静噛蠣嗣司→嗣（33）

∂ηっ　　　一一
一冨一▽1，0U2　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　、　　（3・4）
∂1

　　　　　　∂　　∂　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　→　　→ここで、▽h一一齢一ノ（∫、アはそれぞれx、y方向の単位ベクトル）、μ1、μ2はそ
　　　　　　∂x　∂y

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　
ド　　　　　　　　　　　　　　　　　　う　　　　　　　　　　　　　　　　　　　 　　　　 　う　　　　

れぞれ上層と下層の流速ベクトル・U1嘘砺房4Z・U2＝襟融・μ『一μ1一μ2であ
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る。h1とh2は静止状態における上層と下層の厚さ、πは水深、η1、η2は海面

変位と境界面変位である。ρ、とρ，は上層と下層の密度、ρ、（＝L2kg　m－3）は空

気の密度、坐、ρ、一ρ1（＝0。0028）、である。また、g（＝9．8ms－2）は重力加速度、∫

　　　　　ρ2　　ρ2

（レ1ニ8。37×10－5s－1）はコリオリ・パラメーターのベクトル、へ（＝100m2s－1）は水

平渦動粘性係数、γ．、γ∫、γbは海面、境界面、海底における摩擦係数で、一

般に用いられる値を採用した（γ、一〇．0016、γ、一〇。0013、γδ＝0。0026）。

　本研究では出来るだけ簡略化した地形を用い、モデル海として東西に1800

km、南北に600kmの外洋域を設定し、北の境界は幅VV．kmのステップ状の陸

棚を持つ陸岸境界とした（Fig・3・3（a））・設置した陸棚域の水深は陸棚水深の代表

的な値として200mとし、外洋域の水深は計算の簡略化のため1000mとした

（KitadeandMatsuyama，2000）。外洋域北岸に東の境界から1200kmの位置に奥

行き80km、幅％kmの矩形湾を設置した。日本南東岸では夏から初秋に観測

される季節水温躍層が50m深付近に存在することから、本実験では上層厚を

50mとした。陸岸境界ではnon－slipの条件を用い、その他の境界は開境界と

して海面・境界面変位に対してclamped　conditionを用いることによって

（Chapman，1985）、エクマン輸送による海水の流出入を可能にした。現象が開境

界で反射することを押さえるため、開境界から20kmの領域（Fig。3。3（a）斜線部）

でスポンジ条件を用いた。格子は2km×2kmの正方格子とした。

　（3。1）～（3．4）式を空問・時間に関して中央差分を用いて差分化し、時間につい

ては計算を安定させるため、10回に1回の割合でEuler　backwardスキームを

用いた。タイムステップは6秒とした。また、モデル領域の初期条件は静止状

態とした。

　本研究では、台風、低気圧などの気象擾乱の通過に伴い岸に平行に吹く風に

より発生する沿岸捕捉波の伝播に注目した。そこで、本実験では外力として風

応力を与えることにより沿岸捕捉波を発生させ、矩形湾へと伝播する波の特性

の変化を調べる。振幅！0ms’1の6日周期の東西風を、モデル海西端から1600

～1700kmの領域においてのみ三角関数の分布で与えた（Fig．3．3（b），3．3（c））。風

速の東西成分凧・、南北成分凧は、‘を時間（h）、xを領域西端からの距離（た〃2）

とすると、

（吸，凧）一（凧sin（加144），0） （35）
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監糧＠側）ω謙鷺蜘）師）

である。

　水深の深い湾および浅い湾に入射した沿岸捕捉波の伝播特性変化を明らか

にするため、CaseAとBとを設定して、それぞれFig．3．4（a）、3．4（b）に示すよう

な湾・海底地形を用いた実験を行った。日本南岸の代表的な陸棚幅として、

CaseAとCaseBともに陸棚幅肌を8kmとした。さらに、様々な性質の沿岸

捕捉波の伝播特性変化を調べるため、C＆seCを設定して・Fig・3・4（b）に示す湾・

海底地形を用いて陸棚幅W、を変えた実験を行った。Case　Cでは湾口幅V％を

80kmとした。Table3．1に示すように、各ケースで海谷幅L、湾口幅VVわ、陸棚

幅W、を変え、計22ケースの実験を実施した。

　3．3　2層近似したモデル海域における沿岸捕捉波モード
　モデル内に形成されるモードの構造をK＆jiura（1974）の解析解を参考にして

研究した結果を記述する。本実験で用いたステップ状の陸棚地形の2層海では、

沿岸捕捉波はいくつかのモードを持つことがKajiura（1974）により明らかにさ

れている。Kajiura（1974）の解析解に本数値実験の条件を適用して計算した、陸

棚幅W、に対する沿岸捕捉波の位相速度Cpの関係をFig。3。5（a）に示す。位相速

度は鉛直第1モード内部ケルビン波の位相速度C2（＝0。83ms－1）、陸棚幅はロス

ビー内部変形半径C2ゲで規格化してある。本実験条件から、位相速度の大きい

第1モード、陸棚幅の広さにより位相速度が異なる第2モード、位相速度が最

も小さい第3モードの3つのモード解が得られる。第2モードは陸棚幅がロス

ビーの内部変形半径よりも小さい、0．1＜！W，／C2＜1であるときは深海域で

の内部ケルビン波の特性を示すが、1＜1W，／C2＜100である広い陸棚に対し

ては陸棚波の特性を持つ。本実験で沿岸捕捉波が発生している陸棚幅が8およ

び16kmの海域では、沿岸捕捉波第1モードは深海域における順圧ケルビン波

（dKW1）、第2モードは深海域におけ為内部ケルビン波（dKW2）、第3モードは

傾圧モードの陸棚波（SW2）の特性を持つ（例えばFig。3．5（a）矢印①）。陸棚幅が20

kmよりも広い海域では、沿岸捕捉波第1モードは深海域における順圧ケルビ

ン波（dKW1）、第2モードは陸棚波型沿岸捕捉波（SW1）、第3モードは陸棚上の

内部ケルビン波（sKW2）の特性を持つことがわかる（例えばF至g。35（a）矢印②）。
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　房総半島東岸で、風により発生する沿岸捕捉波は陸棚波的な特性を持ち

（K童t＆deandMatsuyama，2000）、Fig。3．2で見られるように、2．0～2．5ms－1で西方へ

伝播した（Matsuyamae重aL，1997）。注目している沿岸捕捉波は、本実験条件下で

第2モードに相当すると推定されることから、本研究では沿岸捕捉波第2モード

の地形による散乱に注目する。沿岸捕捉波第2モードは陸棚幅により波の特性が

異なり（Fig。3。5（a））、その変化は波形にも現れる。例としてVV，＝8、20、88kmの海

面・境界面変位の岸沖断面をFig．3．5（b）に示す。VV、＝8kmでは沿岸捕捉波第2モー

ドは深海域内部ケルビン波（dKW2）の特性を持ち、海面、境界面とも岸で最大変

位となる。W．ニ88kmでは陸棚波（SW1）の海面変位は岸で最大で沖に向かって減

衰し、境界面変位は陸棚端で最大となり、岸付近では変位を持たないことがわ

かる。W．＝20kmの沿岸捕捉波は、境界面変位で、岸と陸棚端でピークを持つよ

うな、深海域内部ケルビン波（dKW2）と陸棚波（SW1）の双方の特徴が合わさる構

造を持つことがわかる。

　Case　C－4の実験で得られたFig．3．3（a）に示す陸棚端に沿うAA’間、岸に沿うBB’

間における境界面変位の時系列をそれぞれFig．3．6（a）とRg．3．6（b）に示す。両時系

列から沿岸捕捉波が西へと伝播する様子がわかるが、それぞれで伝播速度が異

なっている。陸棚端に沿った波は約200時間目（Fig．3．6（a）矢印①）、岸に沿った

波は約350時問目（Fig．3。6（b）矢印②）にピークが湾ロヘ到達している。位相速度を

求めると、①で示す波動は約2．Oms4、②で示す波動は約LOms4であり、これ

らはそれぞれ解析的に得られる第2モードと第3モードの位相速度に一致してい

る。これは、境界面変位を伴い矩形湾へ到達する沿岸捕捉波の第！波目は第2モ

ードのみであり、第2波目以降は、第2モードと第3モードが重なったものである

ことを示している。

　Fig・3・6（c）に、解析的に得られる沿岸捕捉波の位相速度から算出した沿岸捕捉

波第2モードが矩形湾へ到達してから第3モードが到達するまでの時間TLの陸棚

幅W．による変化を示す。全てのケースで、第2モードが第3モードより先に到達

し、その差が最小で約60時問であった。本研究では沿岸捕捉波第2モードの地形

による散乱を追跡するため、第2モードと第3モードが重なった第2波目以降は解

析の対象にせず、第3モードの信号が入らない第1波目のみを解析の対象とする。

第1波目が湾に到達してから第3モードが到達するまでの間（Fig。3。6（c）で示され

ている時間差以内）のデータを使用した。’
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　3．4　実験結果
　海谷が湾奥まで入り込んだ深い湾と、陸棚の発達した浅い湾の代表例として

CaseA－7とCaseB－7の実験結果を用いて、沿岸捕捉波の散乱の様子を追跡した。

　深い湾を持つCase　A－7の計算開始後270～370時問の境界面変位分布を

Fig．3．7（a）に示す。270時間後に、深海域内部ケルビン波（dKw2）が矩形湾の湾口

東部へ到達し、湾内へ進入する。290から370時間にかけて、湾内を岸に沿って

反時計回りに伝播して、湾外へ出た。

　CaseB－7の270～370時間後の境界面変位分布をFig．3．7（b）に示す。270時問後に

は、Case　A－7と同様にdKW2が湾口東部へ到達するが、290から310時間では、岸

に沿って湾内へ進入する波αと、陸棚端に沿って湾口沖を伝播する波βにわかれ

た。湾内へ進入した波αの変位は岸で最大となり、陸棚端に沿って湾口沖を伝播

した波βは陸棚端で最大となっていた。時間経過と共に、湾内へ進入した波は岸

に沿って反時計回りに伝播し、陸棚端に沿って湾口沖を伝播した波は対岸に達

して、さらに西進した。

　Case　A－7、Case　B－7の海面変位の時系列を、矩形湾周辺のモニター点α～

ん（Fig．3。4（c））で調べた（Fig。3．8（a）、3・8（b））。これらは順圧ケルビン波型の沿岸捕

捉波第1モードによる海面変動を取り除いたものである。深い湾のモデルの

Fig．3。8（a）では、湾へ到達した波は反時計回りに湾内を伝播した後、波形を保っ

たまま西進するが、浅い湾のモデルのFig・3・8（b）では、湾内を反時計回りに伝

播する波αと陸棚端に沿って伝播した波βが重なっている。その結果として、

湾を経た後のモニター点’、∫、んの波形は、湾へ進入する前の点α、わ、cの波

形とは大きく異なっていた。

　CaseA－7の実験結果（Fig。3．8（a））は、Fig。3．2で示した銚子～串本問で、沿岸捕

捉波が相模湾および駿河湾を経た後にもその波形を保っていたことと良く対

応している。一方、CaseB－7の実験結果（Fig．3。8（b））は、沿岸捕捉波の波形が串

本より西の室戸岬で急激に波形が変化したことと良く対応する。以上から、沿

岸捕捉波は銚子から串本にかけて分裂せずに伝播していたが、紀伊水道や豊後

水道では海底地形により散乱し、2つの波に分裂して伝播することにより波が

変形したとして説明できる。これらの結果は、潮位変動の振幅を定量的に説明

するものではないが、銚子～土佐清水間における沿岸捕捉波による潮位変動を

定性的に説明している。

36



　CaseA－3、A－4、A－6、A－8、およびCaseB－7での計算開始300時間後の境界面変

位分布をFig．3．9に示す。300時間はCaseB－7で湾口沖の陸棚端に捕捉された波が

対岸へ達する時刻である。L＝80km、40kmでは波は湾内へ進入し、湾口沖を伝

播する波の変位は確認できないが、L＝20kmでは、湾口沖を伝播し海谷を跳び越

えた波が湾口の西側の陸棚端に見られる（Fig。3．9矢印）。さらに、海谷幅が狭くな

る（L＜10km）に従い、跳び越える波の変位が大きくなる。これは、陸棚端に沿っ

て湾口沖を伝播する波は、陸棚に途切れがある場合でも、それを跳び越えて伝

播することが可能で、その割合は陸棚の途切れ幅に依存することを示している。

渣ロ．蛆聾璽
　CaseB－1、B－3、B－5、B－7、B－8での計算開始300時間後の海面変位分布をFig．3．10

に示す。全ての実験において、湾の西側には湾口沖を伝播した波の変位を確認

できる。湾口西側での変位は、Wbニ140～40kmの実験でほとんど変わらないが、

Wわ＝20km、10kmの場合では大きくなっている。以上のことは、湾口幅の減少

に伴い湾口沖を伝播する波の振幅が大きくなることを示す。

陸棚彊聾の変化

　Case　B－7およびCase　C－2、C－3、C－4、C－5の、それぞれ313、269、220、197、

159時間後における境界面変位分布をRg．3．11に示す。各分布はモニター点1

（Fig。3．4（c））において境界面変位の絶対値が最初に最大になる時刻である。全て

のケースで陸棚端に沿って湾口沖を伝播する波が見られる。岸に沿って湾内へ

進入する波はVV、が広くなるに従い変位が小さくなり、W、＝40kmではほとんど見

られなくなる。これは、陸棚幅死，が広くなるに従い沿岸捕捉波が分裂しなくな

ることを示す。

　3．5　考察
　　3．5．1　沿岸捕捉波の伝播特性の変化

　Fig。3．8（b）から、CaseB－7の実験で陸棚端に沿って湾口沖を伝播する波βの伝播

速度は湾へ伝播する前の深海域内部ケルビン波（dKW2）に比べて大きいことが

わかる。これは矩形湾へ入射した沿岸捕捉波の伝播特性が変化したことを示唆

している。そこで、CaseB－7の実験を例に沿岸捕捉波第2モードの地形による散
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乱の機構を、構造特性の変化という観点から追求した。

　沿岸捕捉波の伝播特性を調べるため、以下の（3．7）、（3。8）式を用いて海面変位

を順圧モードによる変位η、．と、傾圧モードによる変位η、，に分離した。

　　　　　　　　　　　　焦（η1一μ、η2）
　　　　　　　　　　η1．＝　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（3・7）

　　　　　　　　　　　　　μ∫一μ∫

　　　　　　　　　　　　μ、（隣η2一η1）
　　　　　　　　　　η1～旨　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（3・8）

　　　　　　　　　　　　　α，一μ　　　　　　　　　　　　　‘5　　8一♂　1

ここで、μ、一H／h2、μ庁一glh2／gθ、gl＝8△ρ／ρ2である（Gill，1982）。実験開始

313時問後の順圧、傾圧モードによる変位の分布をFig。3．12（a）、3．12（b）に示す。

湾口沖を陸棚端に沿って伝播する順圧モードの波は湾内北岸から湾口にかけ

て減衰するように分布し（Fig．3。12（a））、傾圧モードによる変位が陸棚端に沿っ

て見られる（Fig。3。12（b））。順圧・傾圧モードの分布は、それぞれFig。35（b）で示

す幅88kmの陸棚に対する陸棚波（SW1）の海面・境界面変位の構造と良く対応

している。陸棚端に沿って湾口沖を伝播する波は、陸棚幅8kmでのdKW2が、

湾奥から湾口沖までの88kmの陸棚幅に対するSW1に変化したものと考えら

れる。再び陸棚幅が8kmへ戻る湾西側では傾圧モードの最大変位が陸棚端か

ら（矢印①）、陸岸へと移っている（矢印②）。これは、湾口沖を広い陸棚幅に対

するSW1として伝播した波が、再びdKW2に変化したことを示す。

　一方、矩形湾内へ進入した波は、順圧モードの変位には現れず、傾圧モード

の変位に顕著に現れている。これは、湾内へ進入した波が傾圧的な波であるこ

とを示し、水深一定の陸棚上を北上していることから、この波は陸棚上の内部

ケルビン波、つまり沿岸捕捉波第3モード（sKW2）であると考えられる。この

ことから、沿岸捕捉波第2モードはその一部を第3モードヘと変換させ、伝播

していることが示された。

　　3．5．2　沿岸捕捉波の散乱に対する地形の影響

　Fig。3。9で示された、陸棚端に沿って湾口沖を伝播する陸棚波（SW1）が陸棚の途

切れを跳び越えて伝播する機構について考察した。Fig．3．13にCase　A－2、A－3、

A－4、A－6、A－8およびCaseB－7の湾奥西端のモニター点g（Rg．3．4（c））での順圧ケ

ルビン波を除去した順圧モード、傾圧モードによる海面変位の時系列を示す。

L＝80kmでは、順圧モードによる変動は見られない。傾圧モードは全てのケース
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で同様に見られるが、Lニ80kmでは深海域内部ケルビン波（dKW2）、L＝Okmでは

陸棚上内部ケルビン波（sKW2）、Lニ4、10、20、40kmではそれぞれの湾内の陸棚

幅に対する沿岸捕捉波の性質を持つと考えられる。順圧モードは、L＝0、80km

以外で、傾圧モードに対応するような変動を見せる。五＝Okmでは約320時問に第

一波のピークが見られ（Fig。3。13矢印）、この変動は岸近くで傾圧モードの変動を

伴わないことから、陸棚端に沿って湾口沖を伝播したSW1によるものである。

同様な変動が五二4km、！0km、20km、40kmでも見られ、五が大きくなると共に

振幅は小さくなる。これは、SW1は陸棚の途切れを跳び越えた後にも、SW1の

特性を持って伝播し、跳び越える割合は陸棚の途切れ幅が大きくなるに従い小

さくなることを示している。

　密度成層下での陸棚波（SW1）の運動には、境界面の変位に海底地形の影響が

現れる（Fig。35（b）W、＝88km）。つまり、密度成層下における沿岸捕捉波は、海底

の形状に直接影響を受ける下層の運動に支配される。そこで、SW1が陸棚の途

切れを跳び越える機構を、下層の運動に注目して考察する。Fig。3，14（a）に陸棚の

途切れを跳び越えたSW1の振幅RL（黒点）の五による変化と、SW1の境界面の陸棚

端より沖での波形AL（白抜き四角）を示す。R五は計算開始300時間目に海谷西端の

モニター点Y（Fig。3．4（c））で得られた境界面変位を同時刻の海谷東端のモニター

点Xでの振幅で規格化したものである。ALは解析解から求められたSW1の波形で

あり、陸棚端よりL　km沖での振幅を陸棚端における振幅で規格化したものであ

る。RLはLの減少とともに指数関数的に増加し、、4Lと良く一致している。これは

SW1の境界面の構造が陸棚の途切れを跳び越える割合を決定する可能性を示す。

　これらの結果から導かれる陸棚波（SW1）が陸棚の途切れを跳び越える機構の

模式図をFig．3。14（b）に示す。湾ロヘ伝播した幅8kmの陸棚に対するdKW2（①）は、

湾奥から陸棚端までの幅88kmの陸棚に対するSW1（②）へと性質を変化させ湾

口沖を伝播し、湾内の陸棚に対する沿岸捕捉波（③）として湾内へ進入する（矢印

A）。この時、SW1の境界面変位が陸棚端より沖で減衰するスケールよりも陸棚

の途切れ幅のほうが小さい場合、湾内今伝播するSW1の一部（②灰色部）が対岸

の陸棚端に捕捉される。対岸の陸棚端に捕捉されたSW1の一部は、SW1（④）とし

て西進する（矢印B）。陸棚の途切れを跳び越えたSW1（④）は湾西端で、再び幅8km

の陸棚でのdKW2（⑤）に変化する。以上のように、海底地形による沿岸捕捉波の

散乱において、陸棚端より沖で陸棚波（SW1）の境界面が減衰するスケールと、

陸棚の途切れ幅との関係が重要であることは明らかである。
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　Bg．340で示された、湾口を伝播する波の振幅が湾口幅の減少に従い大きくな

る機構を考察した。Fig。3。15にCaseB－1、B－2、B－3、B－5、B－7、B－8のモニター点

ん（Fig。3．4（c））での順圧ケルビン波を除去した順圧モード、傾圧モードによる海面

変位の．時系列を示す。順圧・傾圧モードの変動が良く似ていることから、湾口

沖を伝播した陸棚波（SW1）の大部分は湾西側の狭い陸棚域で深海域内部ケルビ

ン波（dKW2）に変換されたと考えられる。湾口沖を伝播した波に由来する変動

（Rg。3。15矢印）の後に、湾内を反時計回りに伝播した陸棚上内部ケルビン波

（sKW2）に由来する変動が全てのケースで見られる。湾口沖を伝播した波に由来

する変動の振幅は湾口幅が狭くなるに従い大きくなるが、Wb＝140、80kmのよ

うに湾口幅が十分広い場合にはほとんど変化しない。VVわ＝140、80kmの実験で

は、SW1のみが湾口沖を伝播したと考えられる。これはdKW2からSW1へ変換さ

れる割合は湾口幅に依存せず、湾口幅が狭くなるとSW1以外に湾口を跳び越え

る波が発生することを示唆している。

　Fig．3．16に湾口幅が狭いときのみに湾口を跳び越える波の振幅Rbの肱による

変化と、解析解によるsKW2の岸沖断面Abを重ねて示す。Rわはモニター点んにお

ける300時間目の傾圧モードの海面変位からCaseB－8（Wb＝140km）で得られた変

位を除くことにより陸棚波に由来する変位を除き、Case　B－1での振幅で規格化

したものである。VVbが陸棚上のロスビー内部変形半径（約13km）の約2倍より狭

くなると、Rわが急激に大きくなり、Rbと毒は良く一致している。よって、湾口

幅が狭い場合には、湾内へ進入しようとした陸棚上内部ケルビン波（sKW2）の一

部が湾内へ進入せずに、湾口を跳び越えると考えられた。この波は、Durlandand

Qiu（2003）により議論されたReflectedWaveの特徴と一致する。

　Fig．3．11で示された、幅の広い陸棚に対する沿岸捕捉波が散乱した後にも2つ

の波に分裂せずに浅い湾を伝播することについて、Fig．3．14と同様に境界面の構

造に注目して考察した。Fig、3、17（a）に、CaseC－1～C－6およびCaseB－7から得ら

れた湾口沖を伝播する陸棚波（SW1）の振幅R、（黒点）と、解析解による沿岸捕捉波

第2モードの境界面の岸における振幅A、（’白抜き四角）をそれぞれの陸棚幅W、に

対して示す。R、はモニター点II（Fig。3．4（c））での第1波目の境界面変位の最大値を
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1で得られた最大値で規格化したもの、A、はW、＝8kmに対するdKW2の振幅で規

格化されたものである。R、はW．が広くなるに従い大きくなり、W．ニ30km以上で

はほぼ一定となる。これは、sKW2が湾内へ進入せず沿岸捕捉波が2つの波に分

裂しなくなるに伴い、湾口沖を伝播するSW1の振幅が大きくなることを示す。

また、A，とR．はほぼ逆比例の関係になっていることから、沿岸捕捉波の岸近く

の境界面がモード変換による分裂の割合を決定する可能性がある。

　沿岸捕捉波が地形により散乱する際に、2つの波に分裂する場合（W，ニ20km）

と、しない場合（W．＝80km）の沿岸捕捉波の伝播の模式図をFig。3。17（b）、3。17（c）

に示す。狭い陸棚を伝播する沿岸捕捉波第2モード（Fig．3。17（b）①）は、湾へ入射

する際に第2モードのsw1（Fig．3．17（b）②）と、湾東岸に沿って伝播する第3モー

ドの　sKw2（Fig。3。17（b）③）に分裂する。一方、広い陸棚を伝播する

sw1（Fig．3．17（c）①）は、湾内の陸棚に対するsw1（Fig．3．17（c）②）として湾口沖を伝

播するが、岸付近に構造を持たないため、湾内へ進入するsKW2は発生しない

（Fig。3。17（c）点線矢印）。以上のように、凧＝8－40kmのCaseB－7、C－1、C－2では、

沿岸捕捉波第2モードから第3モードヘの変換がかなりの割合で起きるが、

W、＝26km以上ではほとんど起きない。

　以上の結果をHg．3．5（a）の陸棚幅と沿岸捕捉波各モードの分散関係から、解釈

することを試みた。陸棚幅がある程度狭いW、＝8～20kmの場合の沿岸捕捉波第2

モード（dKW2）は、湾に入射する際にFig・3・5（a）の分散関係に従いながら波の性質

を変化させ、10～20kmの陸棚幅に対する波を経由した後に、湾内の陸棚幅（88

～100km）に対する陸棚波（SW1）となる。10～20kmの陸棚幅に対する波の性質を

経由する際に、第2モード（dKW2）は第3モード（sKW2）とCpが非常に近くなってい

たと考えられる（Fig．3．5（a））。本実験では周波数が一定なので、Cpが近いw，＝10

～20kmでは、第2モードと第3モードの波数が近い値（第3モードの波数が第2モ

ードの1．3～2倍）をとっていたことがわかる。このような領域で沿岸捕捉波第2

モードから第3モードヘのモード変換が起こり、sKW2が発生したと考えられる。

一方、陸棚幅がある程度広い皿，＞26kmから湾内の陸棚幅へと変化する場合で

は、第2モード（SW1）と第3モード（sKW2）の波数が近くなる領域は存在しないた

め、沿岸捕捉波第2モードから第3モードヘのモード変換はほとんど起きないと

考えられる。

3．6　まとめ
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　自由伝播する沿岸捕捉波に対する、湾・海底地形の影響を調べるために、2

層モデルを用いた数値実験を行った。風により沿岸捕捉波を発生させ、矩形湾

へ伝播する波の特性を調べた。その結果、相模湾、駿河湾のような海谷が湾内

へ入り込む深い湾では、沿岸捕捉波は内部ケルビン波の性質をもって湾内へ進

入し、再び湾外へと抜け、波の分裂は起きないことが明らかになった。一方、

紀伊水道、豊後水道のような、陸棚が湾口より外側に張り出す浅い湾では、湾

内へ進入する内部ケルビン波と、陸棚端に沿って湾口沖を伝播する陸棚波の2

つに波が分裂し、沿岸捕捉波のモード変換が起きることが示された。これらの

実験結果は、本州南岸で観測された沿岸捕捉波の伝播による潮位変動を良く説

明している。岸に沿って湾内へ進入する内部ケルビン波は、沿岸捕捉波が岸近

くに構造を持つ場合にのみ分離することが示され、広い陸棚を伝播する陸棚波

型の沿岸捕捉波は岸近くの境界面変位に構造を持たないことから内部ケルビ

ン波に分離せず、分裂することなく矩形湾を伝播することが示された。これは、

沿岸捕捉波第2モードが波の性質を変化させる過程で、第2モードの波数が第

3モードと非常に近い値（第3モードの波数が第2モードのL3～2倍）を持つ場

合には第2モードから第3モードヘのモード変換が起きるが、そうでない場合

はモード変換が起こらないためと解釈された。さらに、陸棚が途切れている場

合にも、陸棚波の一部がその途切れを跳び越えて伝播することが示され、その

割合は途切れ幅と沿岸捕捉波の境界面の構造に強く依存することがわかった。

一方、湾口幅がある程度狭くなると、陸棚波型沿岸捕捉波として湾口を伝播す

る波の他に、湾内へ進入する内部ケルビン波の一部が湾口を跳び越えて伝播す

ることが確認された。

　以上のことから、日本南東岸で発生・伝播する沿岸捕捉波が湾と海底地形の

効果により散乱し、分裂して伝播することが明らかになった。この機構は沿岸

捕捉波の減衰に大きな役割を担っていると考えられる。
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Table 3.1 . Characteristics of the numerical experiment of each Case. 

Case 1 2 3 4 5 6 7 8 

Case A (Ws=8km, Wb=80km) 
Case B (Ws=8km, L=0km) 
Case C (Wb=80km, L=0km) 

L 

Wb 
W= 

2km 
1 Okm 

1 6km 

4km 
1 4km 

20km 

1 Okm 

20km 
26km 

20km 
30km 
30km 

30km 
40km 
40km 

40km 
60km 
80km 

64km 
80km 
80km 
1 40km 
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第4章
相模湾東部で観測された沿岸捕捉波の構造

　4．1　はじめに
　大陸棚・大陸斜面が存在する沿岸海域で、慣性周期よりも長い周期の沿岸捕

捉波は陸棚波の特性を持つが、成層を考慮すると、内部ケルビン波的な特徴も

持ち得る・成層パラメーターε一λ猛（λ：内部ロスビー変形半径1左大陸棚の幅）を

指標とすると、沿岸捕捉波の伝播特性はε《1で陸棚波型、ε＞1で内部ケルビ

ン波型となる（例えばKajiura，1974）。成層と地形が連続的に変化する場合には、

沿岸捕捉波は多数のモードを持つ（例えばWangandMoore，1976）。各モードの

流速構造は岸沖・鉛直方向に複雑に変化し、特に高次モードは海底に捕捉され

る流れを持つ（例えばHuthnance，1978）。

　相模湾の表層に点在した測点での数層の測温・測流からなされた既往の研究

では、沿岸捕捉波は内部ケルビン波として記述されてきた（KitadeetaL，1998）・

台風通過による一時的な強風に起因する急潮を励起するような沿岸捕捉波は、

沿岸の3点での測温と1点1層での測流から捉えられた（MatsuyamaetaL，1997）。

それに伴う強流は急激な水温上昇を伴い、岸を右手に見ながら湾内を約0．6m
s－1
反時計回りに進行した。

　第2章では1988年9月に発生した台風88！8号の通過に伴い相模湾で発生し

た急潮が沿岸捕捉波の特性を持つことが数値モデルで示された。房総半島東岸

で沿岸捕捉波が発生し、陸棚幅が急減する勝浦沖で陸棚波型から内部ケルビン

波型へ変化することで、表層の流れが強化されたと解釈された。しかし、相模

湾内で沿岸捕捉波の持つ流れの時空問構造を実測から示し、その挙動を連続成

層下の沿岸捕捉波理論をもとに解釈した研究はない。沿岸捕捉波による急潮が

定置網に及ぼす流速場の把握や、数値モデルの性能向上を図るためにも、沿岸

捕捉波による流動を詳細に捉え、相模湾内で沿岸捕捉波が内部ケルビン波的な

特性を持つことを実証する必要がある。

　本章では、相模湾内での沿岸捕捉波の流動をより深くまで連続的に捉え、・そ

の特性を理解することを目的として、2003年の7月から10月にかけて湾東部

で係留観測を実施した。その結果、幸運にも2例の台風に励起された沿岸捕捉

波を捉えることに成功した。本章では、沿岸捕捉波の時空間構造を記述し、連

続成層下での沿岸捕捉波理論をもとに考察を行う。
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　4．2　観測方法とデータ処理

　2003年7月28日から10月5日に相模湾東部の陸棚端のSta．A（35。08’N，

139034E，水深93m）と大陸斜面上のSta。B（35008N，139。32’E，水深250m）

の2点（Fig。4。1（b））で係留観測を行った。Sta。Aでは海底にADCP（Workhofse，

300kHzlRDInstruments社製）と水温圧力計を設置し・Sta・Bでは103m深に

水温圧力計、111、121、131m深に水温計、148m深にADCP、165、190、

236m深に電磁流速計（ACM－8Mlアレヅク電子社製）を設置した（Fig。4．2）5

ADCPにより、Sta．Aでは海底直上6m深から海面まで、Sta．Bでは約142m

深から約50m深まで4m毎に流速記録が得られた。測定間隔はADCPと

水温計は3分、電磁流速計と水温圧力計は10分である。

　係留観測の際に、強流により系が傾くことが考えられる。Sta．Bの系の最上

部で得られた水温圧力計による深度変化は観測期間を通して100～107m深で、

最大変動幅は約4mだった。センサー深度の変動幅は系全体の長さの2．6％で

あり、本観測において系の傾きは無視できるものと考えた。ADCPによる流速

データは、パーセントグッドが80％以下の場合を欠測値とし、その期問のデ

ータは線形補間により求めた。

　銚子、勝浦、布良、油壷、伊東、石廊崎、御前崎の潮位記録と、銚子、

大島の気圧・風向風速記録、および勝浦、館山、横浜、網代、石廊崎、御

前崎、三宅島、八丈島の気圧記録を解析に用いた。潮位および気象記録の

測定問隔は1時間である。

　本研究は数日周期スケールの流速・水温変動に注目することから、係留観測

から得た流速・水温記録を、30分ごとに再サンプリングした。慣性周期（約21

時間）よりも長い周期の現象に注月するため、潮汐などによる信号を除去する

目的で、係留観測で得た生データ、および各気象観測所で得られた風の記録に

30時間以下の変動を除去するローパスフィルターを施し、解析に用いた。ま

た、潮位記録については、気圧補正し、タイド・キラー・フィルター（花輪・

三寺，1985）により潮汐成分を除去したものを解析に使用した。

　4．3　観測結果
　係留観測中の相模湾の成層状態を把握するために、8月7日（Sta．C）、9月13

日（sta．D）、！0月5日（sta。D）にcTD観測を実施した。Fig。4。3にqの鉛直プロ
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ファイルを示す。8月7日の相模湾内の密度は、海面（σ、≒225）から約70m深（σt

≒25．7）まで急激に線形増加し、約70m深から500m深まで緩やかに線形増加

した。9月13日の相模湾内の密度は、約70m深から250m深まで8月7日に

比べて小さいが、両期問の密度成層は酷似していた。一方、10月5日の密度

は約150m以浅で8月・9月に比べて小さく、海面から約50m深までほぼ一様

だった。9月中旬から約半月で成層状態が急変したことがわかる。

　開放的な相模湾の流動は黒潮の影響を強く受けるため（lwataandMatsuyama，

1989）、観測期問中の湾内の流動に対する黒潮の影響を調べる。Fig．4。4（a）、4．4（b）、

4・4（c）に海上保安庁海洋情報部提供の海洋速報から・観測期間中の200m深で

の水温の水平分布を示す。黒潮流軸の指標とされる15。Cの等温線（Kawai，1969）

、に注目すると、全期問を通して、黒潮は非大蛇行直進流路をとっていたことが

わかる。しかし、9月16日～10月！5日では、黒潮は伊豆海嶺の西で北上し1

相模湾の湾口沖を西から東に向かう流路をとり、この間に黒潮流路の変化が起

こったと推測される。そこで、黒潮流路の変化が起きた時期を、神津島と三宅

島で得られた潮位記録（Fig，4．4（d））から推定する。10月6日から10月10日ま

で両島での潮位が急激に上昇し、黒潮の本州への接近が示唆される。黒潮が

Fig．4。4（c）のような相模湾に接近する流路をとり始めたのは係留観測終了後で

あり、本観測期問中では黒潮流路変動の影響は小さかったと考えられる。

　Fig．4．5に観測全期間のSta．A、Sta．Bの代表的な深度での流速ベクトルと、

水温の時系列を銚子の風の変動と共に示す。全期問を通して流れの南北成分、

すなわち湾軸方向の成分が卓越し、流れと水温は数日周期で変動していた。表

層では、この数日周期変動は銚子の北風に対し湾内へ向かう流れ（8月15日付

近）、南風に対し湾外へ向かう流れ（9月13日付近）として現れた。特に、9月後

半の期問αでは、強烈な北風に伴い、顕著な水温上昇と強い湾内へ向かう流れ、

8月上旬の期間βでは強い南風に伴い湾外へ向かう流れが見られた。

　風と流れの関係を周期解析により調べる。Sta。AとSta．Bの岸沿い流速、銚

子の南北風、銚子、勝浦、布良、油壷、伊東、石廊崎、御前崎の潮位偏差のパ

ワースペクトルをFig．4．6に示す。見易さのため、流れは最も浅い深度、潮位

は銚子を起点に下にずらして描いた。流れと風のエネルギーレベルは5～8日

周期で高いが、流れのピークは深度毎にばらついていた。5～8日周期に比べ

てレベルは低いが3日周期にもピークがある。潮位は、御前崎を除き、5～8

日周期にピークがあり、このピークは、銚子から西へ離れるに従い明確でなく
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なった。Fig．4．7に銚子の南北風と、Sta。Bの54m深、Sta。Aの59m深の岸沿

い流速のコヒーレンス、タイムラグを示す。3日、6日周期でコヒーレンスが

高い。タイムラグは6日周期の流速変動が風の変動よりも約1日遅れることを

示す。以上の解析結果は、Kitadeet＆L（1998）の結果を支持するものであり、相

模湾で観測される流れの6日周期変動が、南北風で房総半島東岸に励起された

沿岸捕捉波である可能性を示す。

　4．4　台風の通過に伴い観測された流速・水温変動
　係留観測中に2つの台風が相模湾周辺を通過した（Fig。4。8）。9月中旬（Fig．4。5

の期間α）に台風0315号が相模湾の南沖を北東へ進み、東沖へ抜けた後に顕著

な海況変動が観測された。また、8月上旬（Fig．4。5の期問β）に接近した台風0310

号が本州に上陸し、相模湾の北西側を北東へ進んだ後に特徴的な流速・水温変

動が観測された。本節では、台風通過に伴い観測された顕著な水温・流速変動

に注目する。

　　4．4．1　台風0315号の通過後に発生した急潮

　Fig。4、9に台風0315号の通過に伴い観測された銚子の風、Sta．AとSta。Bで

得られた代表的な深度での流速ベクトルと水温の時系列を示す。台風0315号

接近に伴い9月20日未明から北風が強まり、銚子で9月22日7時に最大風速

19ms4を記録した。北風は台風が北上した後の25日昼まで、約5日間連吹し

た。銚子で最大風速を記録した後に、両観測点で水温の急激な上昇に伴う湾内

へ向かう強流が観測された。Sta．Aの15m深の流れは、22日21時に最大100．3

cms－1 達した後に減衰し、約3日間持続した。一方、93m深の水温は23日

18時に最高となり、その後ゆっくりと下降する。表層では他の観測層でもほ

ぼ同様な流速変動が得られたが、Sta．Bの90m以深では流速値が小さくなり

流速変動は顕著でなくなった。Sta。Bの190m深では湾外へ向かう流れが観測

され、102m以浅とは流向が逆転していた。流軸はSta．Aでは北、Sta．Bでは

北西に向き、各測点周辺の等深線に沿う方向に向いていた。また、水温変動は

Sta。BよりもSt＆。Aのほうが顕著だった。表層の流速と水温の時問変動の特徴

はMatsuyamaet　aL（1997）で示された急潮に酷似していることから、台風0315

号の強い北風で房総半島東岸に発生した沿岸捕捉波が相模湾へ波及し、急潮が

生じたと考えられる。本研究では、台風0315号に励起され、急潮を引き起こ
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した沿岸捕捉波をCTW15と呼ぶ。

　cTw15の水平・鉛直構造を詳しく調べるため、Fig．4。10に期問α（Fig。45）

での、（a）銚子と大島の風速ベクトル、（b）Sta。Aの岸沿い流速、（c）Sta．Bの岸

沿い流速、（d）Sta．Bの水温の断面時系列、（e）各検潮所の潮位の時系列を示す。

陸棚端のSta。AではCTW15の湾内へ向かう強流は約80m深まで鉛直方向に

ほぼ一様で、海底付近では急激に減衰する（Fig・4・10（b））・この強流は大陸斜面

上のSta．BでもSta．Aと同様の深度まで達し、この急潮の強流部分は約90m

の厚みを持っていたことがわかる。Sta．Bの湾内へ向かう流れは、80m～100m

深で急激に弱まり、下層の流向は逆転した。その流向逆転深度は流れの中心部

が伝播した際には約170m深だが、時間とともに急激に浅くなった（Fig。4。10（c））。

水温変動から、CTW15が観測全層で顕著な沈降を伴ったことが示され、14。C

の等温線に注目するとその鉛直変位は約50mだったことがわかる（Fig。4。！0（d））。

CTW15の伝播に伴い潮位にも信号が現れ、銚子を起点とした潮位上昇が西へ

伝播し、測点問の距離と潮位のピークの時間差からCTW15の伝播速度は約L6

m　s－1と見積もられた（Fig。4．10（e））。係留点に最も近い油壷では23日13時に潮

位が最大となり、流れに比べて約半日遅れ、水温より5時間早かった。

　以上から、CTW15は最大約100cms－1の強流を伴い湾内へ進入し、その厚さ

は約90m、幅は少なくとも7kmだったことがわかった。ここで、F1g。4．3より、

9月の相模湾内の成層を50m深を境に2層近似し、上層と下層の密度をそれ

ぞれσtニ23．2とσt＝26．7、水深を1000mとすると、ロスビーの内部変形半径は

約14kmと見積もられる。沿岸捕捉波に伴う流れの水平スケールは、Sta、Bか

ら沖ヘロスビーの内部変形半径で現象が減衰するとした場合、少なくとも距岸

20kmの幅を持っていたと推測される。また、CTW15は沿岸付近で傾圧性の

強い流速構造を持ち、中層の流向逆転層は流れの中心部の伝播に従い急激に浅

くなった。これらは、岸沖方向に2点の観測点を設け、多層で測流を実施する

ことによりはじめて得られた知見である。

　　4．4．2　台風0310号の通過後に発生した流速・水温変動

　Fig．4．11に台風0310号の通過に伴い観測された銚子の風、Sta．AとSta。Bの

代表的な深度での流速ベクトルと水温の時系列を示す。台風0310号の接近に

伴い8月7日未明から南風が強まり、銚子で8月9日14時に12。5ms4の最大

風速が観測された。南風は台風が通過した後の12日昼まで、約5日問連吹し
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た。銚子で風が最大になった後に、両観測点で水温の低下を伴った湾外へ向か

う流れが観測された。Sta．Aの71m深では、徐々に流れが強くなり、10日12

時に流れが最大24．1cms－1に達した後に減衰した。一方、93m深の水温は11

日0時に最低となるが、その変動は微弱だった。この流れは、St＆．Bでは徐々

に強くなった後に急激に弱くなり、Sta．Aでは急激に強くなった後に徐々に弱

くなる傾向が見られた。両測点で、深度の増加に従い流速が最大になる時刻が

早まった。Sね．Aの海面付近では湾外へ向かう流れは見出されなかった。また、

水温変動はSta．BよりもSta．Aのほうが顕著だった。

　この流速・水温変動の水平・鉛直構造を詳しく調べるため、Fig。4．12に期間

β（Fig・4・5）での、（a）銚子と大島の風速ベクトル・（b）Sta・Aの岸沿い流速、（c）Sta・

Bの岸沿い流速、（d）St＆．Bの水温の断面時系列、（e）各検潮所の潮位の時系列

を示す。台風0310号による南風に伴い、銚子を起点に水位下降の信号が西へ

伝播し、水位低下のタイムラグから見積もった伝播速度は約1。3m　s－1だった

（Fig。4．12（d））。このことから、水温低下を伴った湾外へ向かう流れは、沿岸捕

捉波の伝播によると考えられる。本研究ではこの沿岸捕捉波をCTW10と呼ぶ。

CTW10の伝播速度はCTW15より若干小さかった。陸棚端のSta．Aでは、CTW10

の湾外へ向かう流れは海底に捕捉され（Fig。4．12（b））、上下層で流向が逆転して

いた。大陸斜面上のSta．Bの流れは約150m深まで鉛直方向にほぼ一様で、極

大の存在する約160m深から海底までゆるやかに減衰するが、流向は逆転しな

かった（Fig。4。12（c））。CTW10は海底付近で湧昇を伴い、9。Cの等温線に注目す

るとその鉛直変位は約30mに達したことがわかる。一方、観測層上部では

CTW10の伝播に伴う水温変動は微弱だった。以上から、CTW10は、大陸斜面

上で傾圧性の弱い流速構造を．持つことがわかった。

　4．5　考察
　前節から、CTW15とCTW10の流速・水温構造は大きく違なることが示され

た。本節ではこの構造の違いについて考察する。

　CTW15とCTW10の特徴を列挙する。

　（1）　陸棚端では、CTW15の流れは鉛直方向にほぼ一様で非常に強かったが、

　　　CTW10の流れは弱く海底に捕捉される。

　（2）　大陸斜面上では、CTW15は下層で1流向が逆転する傾圧性の強い流速構

　　　造を持つが、CTW10は海底まで流向が変化しない傾圧性の弱い流速構
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　　　　造を持つ。

　（3）　大陸斜面上で、CTW15は全観測層にわたり顕著な沈降を伴うが、

　　　　CTW10は下層のみに湧昇を伴う。

　Fig．4。3に示すように、cTw！5とcTwloが観測される直前の相模湾内の成

層はほぼ一致していた。また、台風i5号の最大風速は台風10号の約1、5倍で、

風応力にすると約2．25倍だった。CTW15はCTW10と逆センスの流速・密度

変動を持ち、CTW10の2．25倍の流速値を持つことが期待される。しかし、

CTW15の流速構造はCTW10に比べて傾圧性が強く、CTW15に伴う最大流速

値はCTW10の約4倍だった。これはCTW15とCTW10の流速・水温構造の違

いを同一モードの沿岸捕捉波では説明できないことを示す。そこで、連続成層

を考慮し、沿岸捕捉波が観測海域周辺で持ち得るモード構造を調べ、CTW15

とCTW10の特性の違いを考察する。

　　4．5．1　沿岸捕捉波

　沿岸捕捉波の伝播特性について記述する。海岸線に沿ってy軸（xニ0）をとり、

x軸は岸から沖に向かって正、z軸は鉛直上方に正とする。水深hはκのみの

関数（hニh（x））で岸沿い方向の変化は無いとする。モデルとして、線形、非粘性、

静水圧近似、ブシネスク近似した連続成層海を考える。岸に捕捉され、慣性周

期よりも十分に長い周期の波動を考える。そこで、岸沖スケールよりも岸沿い

スケールのほうが十分大きいと仮定すると、支配方程式は以下（4。1）～（4．5）の様

に記述される。

　　　1砂　’一∫レー一一一
　　　ρo∂x

∂v　　　1伽
一＋ルー一一一
∂1　　　ρo∂y

（4・1）

，　　砂
ρ9＝一一
　　　∂Z

∂μ　∂v　∂w
一＋一＋一＝0
∂x　∂ツ　∂z

廻＋w迦．o
∂1　　∂z

（4・2）

（4・3）

（4・4）

（4・5）

67



ここで、μ、V、耀はそれぞれX（岸沖方向）、y（岸沿い方向）、Z（鉛直方向）の流

速成分、密度ρはρ一ρ。＋ρ（、）＋ρ，（茜，，、，，）として表記される。pは圧力偏差、’は時

間、gは重力加速度である・∫はコリオリ・パラメーターで一定とする・（4。1）

～（4．5）を整理すると、pに「関する以下の方程式が得られる。

藷・畷議藷）一・ （4・6）

ここで・亙2は浮力振動数の2乗 翠一
筈）である・境界条件は・

　∂P　　っ
9一＋ノ〉ア＝0　　αごz＝0
　∂z

　　　つ∫迦＋並一・　α‘x＝・

　∂y　∂x∂1

磁・ガ（聯嘉）警一・

P－0　　α1x一α・

（4。7）

（4・8）

αごz＝一h　（4．9）

　　　　（4。10）

であり・それぞれ・（4・7噸由表面の条件（w一票）・（4・8）は岸に直交する流

速はゼ・＠一・）・（4・9）は海底1こ直交する流速はゼ・（膨一磯）・（4…）は沿岸に

捕捉される特性（p－0）を意味する。以上の詳細はAppendixAに記す。

　ここで、求める解が水平・鉛直にモードを持つと仮定し、

　の
P一
乃瞬）exp（’（妙＋碗））

　π＝1

n＝12　，　　，　”
（4・1！）

とする。ここでnはモード次数である。（4。6）に（4．11）を代入すると、

68



睾・！器釜）一・
n二12　，　　，　●◆

（4・12）

となる。同様に、（4．7）～（4．10）に（4．11）を代入すると、

∂F

9－L＋ノ〉2 、一〇　α∫z＝0
　∂z

　　　∂F西疹℃，＋一』0　　厩xニ0
　　　∂x

筆・鷺〔絵・嬉）一・

F＝0　　　α1x＝α○
π

飢z＝一h

（4。13）

（4・14）

（4。15）

（4・16）

を得る。ここで、c，、（＝ω／1．）は第nモード沿岸捕捉波の位相速度である。密度構

造ノ〉2（z）、海底地形h（x）、位相速度c．を設定し、（4。12）を境界条件（4．13）～（4．16）

のもとで数値的に解くことで、第nモードの沿岸捕捉波の岸沖構造を得る

（Brink，19821BrinkandChapman，1987）。以上の詳細はAppendixBに記す。Brink

andChapman（19ε7）は、岸沖断面の領域を、水平には等間隔、鉛直にはσ座標

〔σ一右）を用いて分割し・（4・2）一（4・6）を差分化して・解を求　・計算の

手順を以下に記す。（1）沿岸捕捉波の波数1．を設定し、周波数ωを仮定して位

相速度c。を決定する。（2）ガウスの消去法により断面構造F．を見積もる。（3）F．

のエラーを見積もり、それにもとづき周波数のを修正する。以上の（1）～（3）を

反復することで、設定した波数1，，に対する周波数ωと断面構造F，，が見積もら

れる。

　観測海域周辺で、6日周期の沿岸捕捉波が持ち得る伝播特性を、上記の方法

を用いて調べる・コリオリ・パラメーターブは8・37×10’5s4（北緯35度）とし、

密度構造ガ（z）は8月と9月のCTD観測で得られたσ，の平均値から見積もった

値（Fig。4．13（a））、海底地形h（x）は両観測点を結ぶ東西断面Line　I（Fig．4．1）に沿

って海図から読み取った値を計算に使用した。

　Fig．4．13（b）、4．13（c）、4。13（d）、4。13（e）に沿岸捕捉波第1モードと第2モー

ドの岸沿い流速成分と密度偏差の鉛直断面を示す。各断面の値は、最大値で規
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格化したものである。沿岸捕捉波第1モードは約400’m深に流速の節を持ち、

その位相は上下層で逆転する（Fig。4。13（b））。密度偏差は季節密度躍層で最も大

きいが、約500m深まで達する（Fig．4．13（c））。第2モードは、約80m深と約600

m深に流速の節を持ち、その位相は上中下層でそれぞれ逆転する（Fig．4。13（d））。

密度偏差は季節密度躍層に集中し、約100m以浅に限定される（Fig。4．13（e））。断

面内で積分した運動エネルギー（κE．）と位置エネルギー（PE．）の比R

（＝κE．／PE。）を見積もると、第1モードはR≒1．6、第2モードはR≒1．3だった。

Brink（1982）によれば、陸棚波型の沿岸捕捉波はR＞10、内部ケルビン波型の沿

岸捕捉波はR≒1である。これは、研究対象海域の地形と成層では、沿岸捕捉

波は内部ケルビン波に近い特性を持つことを示す。位相速度は沿岸捕捉波第1

モードが1。5ms－1、第2モードが0．8ms－1と見積もられたが、潮位から見積も

ったCTW15の位相速度は第1モードの理論値の約LO4倍、CTW10は約0．9

倍であり、両沿岸捕捉波による潮位変動は第1モードの応答が現れたと考えら

れる。

　　4．5．2　観測された沿岸捕捉波のモード特性

　期閲αとβの前後4日間を加えた計16日問での流速記録の調和解析から6

日周期帯の振幅と位相を算出し、CTW15とCTW10に伴う流速楕円を見積もっ

た。Sta。AとSta。Bの代表的な水深の流速楕円をFig．4．14に示す。CTW15、

CTW10の流速楕円の長軸は、Rg．4．9、4．11から推測されるように、全ての深

度でほぼ南北方向に向いている。CTW15の流速楕円の長軸は、Sta。Aでは海

面から約80m深までほぼ同様の長さであり、Sta．Bでは80m以浅ではほぼ同

様の長さだが、80m以深で急激に小さくなる。CTW10の流速楕円の長軸は、

Sta、Aの表層では鉛直方向に複雑に変化し、Sta．Bでは165m深で最も大きい

が、鉛直方向の変化は乏しい。

　Fig・4・13（b）、4。13（d）で示した沿岸捕捉波第1モードと第2モードの岸沿い流

速断面をFig．4．14の背景に示す。沿岸捕捉波第1モードの流向は観測層内で逆

転しないが、第2モードの流向は観測層の上下層で逆転し、その逆転深度は約

80m深であることがわかる。そして、第1モードと第2モードの流向は、80m

以浅では一致するが、80m以深では逆転する。CTW！5に伴い、潮位変動には

沿岸捕捉波第1モードの応答が現れた（Fig。4．10（e））が、流向逆転層の存在する

80m以深でSta．Bの流速楕円が急激に小さくなったことから、流速構造には第
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2モードも寄与していたと考えられる。従って、傾圧性の強いCTW15の流速

構造は、80m以深では沿岸捕捉波第1モードの流れが第2モードにより相殺

され、80m以浅では第1モードの流れを第2モードが強めることで説明でき

る。つまり、CTW15に伴う表層の流れは、第1モードと第2モードが重なる

ことで強烈な流れを持ったと考えられる。

　CTW15に伴う中・下層の湾外へ向かう流れは、大陸斜面上で約160m深（中

層）に極大を持った（Fig。4。10（c））。この流速極大は、100m以浅（上層）の湾内へ向

かう流れが最大になった20～25時間後に現れた。上層の湾内へ向かう流れは

第1モード、中層の湾外へ向かう流れは第2モードと考えられる。上層と中層

の流速変動の時間差が第1モードと第2モードの伝播速度の違いに因ると仮定

すると、第1モードと第2モードが房総半島東岸で同時に発生したと推測でき

るQ

　一方、傾圧性の弱いCTW10の流速構造は主に沿岸捕捉波第1モードの構造

で説明できる。これはCTWloでは沿岸捕捉波第2モードの寄与が小さかった

ことを意味する。CTW10のSta．Aでの海底に捕捉されるような流速構造を考

察する。南風が連吹すると、相模湾東部の観測点周辺では、表層で湾内に向か

う流れを伴う沿岸ジヱットが発生する（北出他，1996）。CTW10に、湾内で発生

した沿岸ジェットが重なったと仮定すると、Sta．Aの上層で観測された湾内へ

向かう流れは沿岸ジェットによるもの、下層の湾外へ向かう流れはCTW10の

ものとして説明できる。

　これらの解釈は、房総半島東岸で発生する沿岸捕捉波のモード特性が、台風

経路による風向・風速で変化することを示唆する。これは経路の異なる台風が

通過することではじめて捉えられた事実である。第5章では、モード特1生の違

いの原因を数値実験から追究する。一

　4．6　まとめ
　台風通過に伴い房総半島東岸で発生し相模湾へ伝播する沿岸捕捉波の構造

を捉える目的で、湾東部の陸棚端と大陸斜面上でADCP・水温計を用いた係留

観測を実施した。その結果、相模湾の南東沖を進行した台風0315号の強い北

風による沿岸捕捉波を捉えた。この沿岸捕捉波は顕著な沈降と最大！00cms4

の湾内へ向かう強流を伴い、流れの厚さは約90m、幅は少なくとも7kmと見

積もられた。大陸斜面上での流れは約90m深で急激に弱まり、約170m深で
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流向が逆転する傾圧性の強い構造を持った。また、表層の流れが最大になった

20～25時間後に、160m深付近の流速極大が最大となった。この沿岸捕捉波の

傾圧性の強い流速構造は沿岸捕捉波第1モードに第2モードが重なったものと

して説明された。表層の流れは第1モード、中・下層は第2モードであり、上

下層の流速変動の時問差は発生域からの伝播時問の差を示すものと考えられ

た。

　一方、相模湾の北西側を進行した台風0310号に伴う南風に励起された沿岸

捕捉波による流速・水温変動を捉えた。この沿岸捕捉波は、大陸斜面上で海底

付近に湧昇を伴い、海底まで流向の変化のないほぼ一様な湾外へ向かう流れを

引き起こした。この沿岸捕捉波の傾圧性の弱い流速構造は、沿岸捕捉波第1

モードが卓越したものとして説明された。

　その結果、台風の経路の違い、すなわち風向の違いで、発生する沿岸捕捉波

のモード特性が異なる可能性が示唆された。第5章では、モード特性の違いの

原因を数値実験から追究する。

Appendix　A

　ここでは、（4。1）～（4．10）で示した沿岸捕捉波モデルの定式化の詳細を記す。

（4．1）を‘に関して微分したものから（4．2）に！を掛けたものを加えると、

ズ、＝一⊥並一■坐

　　　ρ。∂X∂∫ρ。∂y
（4・A1）

を得る。次に、（4。A1）をxに関して微分したものから、（4。1）をyに関して微分

したものに！を掛けたものを引き、（4・4）を代入すると、

2∂w　　1　∂3P

ブー一一7τ
　∂Z　ρ。∂X一∂‘

（4・A2）

を得る。（45）に（4。3）を代入すると、
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　　　　　　　　　1　！∂2P
　　　　　　w＝一一7一　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．A3）
　　　　　　　　　ρ。〈「一∂z∂ご

を得る．ただし、N2－－血である．ここで、（4．A2）に（4．A3）を代入し、整理

　　　　　　　　　　　ρo∂z

すると、

　　　　　　嘉＋畷諜）一・　　（4・A4）

を得る。

　境界条件を以下に記す。

（1）海面では自由表面を採用する。すなわち、

　　　　　　　　∂η
　　　　　　w＝一　　　厩zニ0　　　　　　　　　　　　　　　　（4。A5）
　　　　　　　　∂‘

である．ここで、諭く庄（P＝角g，7α∫Zニ。）と（4．A3）を適用し、（4．A5）をPで表

　すと、

　　　　　　9迦＋め一・α‘z＝・　　　　（4．A6）
　　　　　　　∂z

　を得る。

（2）陸岸を横切る流れはゼロとする。すなわち、

　　　　　　〃謂0　　　厩x＝0　　　　　　　　　　　　　　　　　（4。A7）

であ ）に一）を適用すると

　　　　　　　　　　　　　　　　　73



　　　つ砂　∂ア
∫一＋一一〇　厩x＝0
　∂y　∂x∂話

（4・A8）

を得る。

（3）海底に直交する流速はゼロとする。すなわち、

　　4hw＝＿扉一　　　α‘z＝一h

　　砒
（4・A9）

である。（4．A3）と（4．A1）を適用し、（4。A9）をpで表すと、

膓・バ鴎・藷）裟一・ 飢zニーh　　（4。A10）

を得る。

（4）岸から十分に離れた沖では、減衰により擾乱が消えるとする（沿岸に捕捉さ

　れる解を考慮する）。すなわち、

P－0　α1x一α。 （4。A11）

を得る。

　（4。A4）を境界条件（4。A6）～（4．A11）のもとで解くことにより、岸沖領域Rでの

沿岸捕捉波の解を得ることができる。

Appendix　B

1．沿岸捕捉波の解の変数分離

　ここで、圧力pが変数分離型の解を持つと仮定すると、
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　　P一Σ乃（夙りexp（’（なy＋α））

　π＝1

n＝12　，　　，甲’
（4・B1）

を得る。ここで、F。（切は水平・鉛直のモード構造、nはモード次数である。（4．B1）

を（4．A4）に代入すると、

薯（睾＋瑠諾））（ω蝋y＋ω・））一・（4・B2）

を得る。これが全ての光とzに対して成り立つためには、係数がゼロでなくて

はならない。従って、

睾・！・謀謂｝）一・
n＝12　，　　，■’

（4・B3）

を得る。同様に、境界条件（4．A6）、（4。A8）、（4。A！0）、（4。A11）に（4。B1）を適用す

ると、

∂F

9一盈＋ノ〉辺、＝0　　厩z＝0
　∂z

　　　∂F瓦℃＋』一〇　α㍑＝0
　　　∂x

署｝・難（誓・餓）一・

F＝0　　　6πx＝OD
π

αごz＝一h

（4．B4）

（4B5）

（4。B6）

（4．B7）

を得る。ここで、c，，（＝ω／1．）は沿岸捕捉波第nモードの位相速度である。

2．沿岸捕捉波の解の直交関係

　ここで、　（4。B3）は、

▽・B＝0
　π

（4B8）
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．と表される。ただし、

　　　　　　　　　　∂　　∂　　　　　　　　▽＝一∫＋一え　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4。B9）

　　　　　　　　　　∂x　∂z

　　　　　　　　－　　1∂F　　1∂F
　　　　　　　　β，，＝一一一盈1＋一一一盈ん　　　　　　　　　　　　（4。B10）
　　　　　　　　　　！2∂x　N2∂z

であり、Z、耐まそれぞれx、z方向の単位ベクトルである。また、境界条件（4．B4）、

（4。B5）、（4．B6）に（4．B10）を適用すると、

　　　　　　　一一　　F
　　　　　　　n●B，，一一」L　飢z＝0　　　　　　　（4。B11）
　　　　　　　　　　　8

　　　　　　　（匠・瓦）峠α‘xニ・　　（4・B・2）

　　　　　　　　　　　　　　　　　ユ
　　　　　　　（見1瓦）噺倒2ナー一論（4B・3）

を得る。ここで、nは計算領域Rの境界Fに直交する外向きの単位ベクトルで、

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ユ

ー易一（q1）・一ま匠一←エ・）・一は匠一 1＋ 瓢（一劉・x…

ではn＝（1，0）である。

　ここで、．F。（切とF。姻、）の直交関係は

　　　　　　　▽・（砥一厭）一・　　　　（4・B・4）

から導かれる（Clark，1977）。ここで、（4。B14）を、岸沖断面領域R内で積分する

と、

　　　　　　　　　　　　　　　　　76



　　　　　　　羅▽・（砿一厭脚一・　　（4・B・5）

を得る。ここで、ガウスの発散定理より（4．B15）は、

　　　　　　∫元・（砥一厭ヤ3一・　　　　（4・B・6）

と表される。積分記号の下付き文字は、計算領域Rの境界rに沿った積分であ

ることを示す。（4．B16）は、

　　　匹。匠・（乃瓦一へ碗・＋匹。匠・（鳳瓦一へ砂・

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4・B17）
　　　　　＋ル謡・（礁一へ卵5＋匹。．匠・（砥一へ磯s－o

と展開され、積分記号の下付き文字は、それぞれzニ0、xニ0、z＝一h（x）、x＝・・の境

界に沿う積分であることを意味する。（4．B7）、（4．B11）、（4。B12）、（4．B！3）を用い

て（4．B17）を整理すると、

　　　〔景）ト麺儲噺〔瓢十脚・

を得る。（4。B18）から、固有関数の直交関係として、

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　エ
　　　鳥卸漏畷h（割瓦　（牛・・9）

を得る。ここで、δ，，用はクロネッカーのデルタである。（4。B19）は、x＝0では4s＝4z、
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　　　　　　　　　　ユ

ーは
幽）2…る　考慮すると・

尉恥）｝＋彫圃）騒）艶一暢（4脚）

を得る。
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第5章
台風の通過に伴い発生する沿岸捕捉波の特性
　　　・台風0310号と台風0315号をモデルとして・

　5．1　はじめに
　相模湾内を伝播する沿岸捕捉波の時空問構造を捉えるため、相模湾東部の陸

棚端と大陸斜面上の2点で、2003年7月から10月にかけて係留観測を実施し

た。その結果、相模湾の北西側を進行した台風0310号の南風による沿岸捕捉

波CTW10と相模湾の南東沖を進行した台風0315号の北風に起因する沿岸捕

捉波CTW15に伴う流速r・水温変動が観測された。第4章では、CTW15の波及

により相模湾で急潮が発生したこと、CTW10とCTW15が発生する直前の湾内

の成層状態はほぼ一致していたにも関わらず、CTW15はCTW10よりも傾圧的

な流速構造を持ったことが示されたるCTW10の流速構造は沿岸捕捉波第1モ

ード、CTW15の流速構造は第1モードと第2モードの重ね合わせで説明され

た。CTW15の伝播において、大陸斜面上での沿岸捕捉波第1モードと関連し

た観測層上層の変動と、第2モードと関連した中・下層の変動との時問差は、

発生域からの伝播時間の差を示すと推測された。台風の経路の違い、すなわち

風向の違いで、発生する沿岸捕捉波のモード特性が異なることが示唆された。

　そこで、本章では台風の経路による急潮発生の有無を調べる目的で、第4章

で議論されたCTW10とCTW15を例に3次元レベルモデルによる実験を実施

し、モード特性の異なる両沿岸捕捉波の発生・伝播過程を明らかにすることを

試みる。さらに、水深が岸沖方向のみに変化する大陸棚を持つ海域で、沿岸捕

捉波の発生過程を3次元レベルモデル実験で追及し、風応力に対する沿岸捕捉

波のモード特性の依存性を調べる。

　5．2　実験方法
　モデル海域（Fig5・1）は、相模湾を中心とした東西と南北にそれぞれ700km

とし、この領域を2km×2kmの正方格子に分割して、陸岸・海底地形は出来

るだけ実際に近いものをモデルに導入した。しかし、計算時間を短縮する目的

で、海底地形は1000m以深を1000mで一定とした。台風に伴う強風により発

生する沿岸捕捉波の発生・伝播を表現するため、実験には3次元レベルモデル

を使用した。直交座標系で静止海面を原点にとり、東向きにx軸、北向きにy
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軸、鉛直上方にz軸をとり、以下に示すブシネスク近似、静水圧近似を施した、

非圧縮性流体の基本方程式系を用いた。

∂μ　∂μ　∂μ　∂麗　　1伽　∂2麗　∂2麗　∂2μ
一粗一＋v一柳一一1レー一一一＋へ7計へ7計A．r汀　 （5・1）

∂‘　∂X　∂y　∂Z　　ρ。∂X　∂X　　∂y　　∂Z

　　　　　　　　　　　　　　　　つ　　　　　　　　　つ　　　　　　　　つ∂V　∂V　∂V　　∂V　　　　1哉ρ　　∂掃V　　∂一V　　∂一V
一耀一＋v一柳一＋ルー一一一＋ん，r・＋4，7計五．77　（5・2）
∂‘　∂X　∂y　∂Z　　ρ。∂y　∂X醒　∂y　　∂Z

　　∂P
ρ9一一一　　　　　　　　　　　　　　　　　（5・3）
　　∂z

∂μ　∂v　∂w
一＋一＋一＝0　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（5。4）

∂x　∂y　∂z

迦＋μ亜＋レ亜＋w虹＆惚＋～孕＋盈惚　　（5．5）
∂‘　∂X　∂y　∂Z　∂X　　∂ヅ　δ∂Z

ここで、8・は重力加速度、ブはコリオリ・パラメーター、pは圧力、密度ρは

ρ（研、，‘〉＝ρ。（、）＋ρ’ 矧。，‘）で表され、ρ。は基本場の密度、ρ’は擾乱による密度

である。Ahは水平渦動粘性係数、A．は鉛直渦動粘性係数、κhは水平渦拡散係

数、κ．は鉛直渦拡散係数である。ただし、δは対流調節パラメーターで、

δ一

伽　璽≦o
　　∂Z

拘，迦＞o
　　∂Z

（5．6）

と定義され、安定成層を持続するために用いられる（例えばSuginohara，1982）。

海面、海底の境界条件は、それぞれ以下の（5．7）、（5。8）を用いている。

A（雛）蜀一γ艶剛

A（雛）鋤、一γ諏幅）

（5・7）

（5・8）

ここで、
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匹厭，紘一厭

ただし、凧、鴨は風速のπ、y成分、砺、％は海底直上の流速のx、y成分、H

は水深、γ2は風応力による海面での摩擦係数、γ置は海底摩擦係数、ρ、は空気

の密度である。

　（5．1）～（5．5）式を空問・時間に関して中央差分を用いて差分化し、時問につい

ては計算を安定させるため、20回に1回の割合でEulerbackward法を用いた。

タイムステップは6秒とした。各パラメーターはρ、＝1．2kgm－3、A．＝0．002m2
s’1 」Kh＝100m2s－1、K．＝0。001m2s－1、γ1＝0。0016、γβニ0．0026を採用した。

コリオリ・パラメーター∫は∫＝2ω5∫nφ（ω：角速度（＝7。292×10曹5s－1），φ：緯度）か

ら見積もった。強い風強制力下でも計算が安定し、かつ陸岸境界近傍での流速

の減衰を少しでも防げるように、水平渦動粘性係数AhにはSmagorinskyeddy

parameterizationを採用し、無次元係数には1．5を使用した。

　開境界では風によるエクマン輸送を可能にするために、clamped　condition

（Chapman，1985）を採用した。また、開境界での擾乱の反射を抑えるため、開境

界から20kmの領域にスポンジ条件を用いた・陸岸境界にはnon－slipの条件を

採用した。鉛直には10層のレベルを設定し、各層の厚さは上層から10m、10

m、20m、20m、40m、80m、100m、200m、200m、320mとした（Fig。52矢
印）。

　CTW15とCTW10の発生・伝播を調べるために、それぞれEXP1とEXR2を実

施した。密度の初期条件として、EXP1では9月13日に相模湾内のSta．D

（Fig。4．1（b））、EXP2では8月7日にSta．C（Fig。4，1（b））で観測された密度の鉛直プロ

ファイル（Rg52）を水平に一様に与えた。両実験で計算は静止状態から開始し、

銚子、大島、御前崎、三宅島、八丈島の5点で得られた風向・風速を最適内挿法

で空問内挿した風速場を与えた。ExR1ではFig、4．5で示した期間α、ExP。2では

期間βの風向風速の記録に、前に48時問、後ろに48時間のデータを加えて、計288

時問分の計算を実施した。

5．3　実験結果
5．3．1　台風が相模湾の南東側を北上した場合
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　EXP1で得られた15m深での流速ベクトル・密度偏差の水平分布を、流速

場や密度場に影響の出始めた計算開始70時間から190時問まで、30時間毎に

Fig。5．3に示す。ここで、慣性周期（約21時問）より短い現象を取り除くため、

実験結果には21時間の移動平均を施してあり、以後示す全ての結果には同様

の処理を施している。台風0315号の接近に伴い、北寄りの風が計算領域全体

に吹き、銚子で計算開始98時間後に最大となる。この北寄りの風でエクマン

輸送が発生し、計算開始100時問後には茨城沿岸から房総半島東岸にかけて顕

著な沈降域が形成される。この沈降域は岸を右手に見る流れを伴い、その先端

はすでに相模湾ぺの進入を開始している。銚子で風が最大になった時刻から約

1日後の、計算開始120時問後では領域内の風は弱まる。それに伴い沈降域は

CTW！5として西へと伝播する。相模湾へ進入したCTW15は湾東部に顕著な沈

降と、湾内へ向かう強流を引き起こす。東京湾内では顕著な沈降は認められず、

CTW15が東京湾口沖を伝播する。その後、CTW15は相模湾奥で西向き、湾西

部で南向きの強流を引，き起こす。計算開始160時問以降もCTW15は西へ伝播

し続け、駿河湾東部に北向き、西部に南向きの強流を引き起こす。本実験で表

現されたCTW15の発生・伝播過程は、第2章で議論されたものと基本的に同

様の特徴を示すが、東京湾口付近に時計回りの循環が形成されるという特徴が

見出された。また、CTW15に伴い相模湾周辺で引き起こされた顕著な沈降は、

CTW15が伝播した後も維持される。さらに、CTW15の伝播に伴い、伊豆海嶺

北部周辺で広範囲にわたり微弱な沈降域が形成される。

　　5．3．2　台風が相模湾の北西側を北上した場合

　EXP・2で得られた15m深での流速ベクトル・密度偏差の水平分布を、計算

開始80時問から200時間までFig．5．4に示す。台風0310号の接近に伴い、南

寄りの風が計算領域全体に吹き、計算開始111時間後に銚子で最大となる。こ

の南寄りの風によるエクマン輸送で、計算開始110時問後に茨城沿岸から房総

半島東岸にかけて顕著な湧昇域が形成される。この湧昇域は岸を左手に見る流

れを伴う。風が弱まる計算開始130時間後には、湧昇域に形成された流速場が

CTW10として相模湾へ進入し、湾東部で湾外へ向かう流れが励起される。一

方、房総半島東岸の湧昇域は停滞し、相模湾東部の沈降域はCTW10の波及後

も変化しない。これは15m深でCTW101がほとんど湧昇を伴わずに伝播する

ことを示、す。計算開始150時問後には、CTW10は相模湾奥で東向き、西部で
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北向きの流れを引き起こすが、その流れはCTW15に比べ非常に弱い。また、

CTW15に伴い見出された東京湾口付近の渦構造は、CTW10の波及では形成さ

れない。一方、CTW10の伝播に伴い伊豆海嶺北部周辺に微弱な湧昇域が形成

される。

　　5．3．3　沿岸捕捉波の伝播に伴う密度場の変化

　CTW15とCTW10の伝播を同深度で比較する際には、それぞれ密度の減少、

増加として現れる。そこで、両沿岸捕捉波の伝播を表層と中層の密度偏差の水

平分布から調べる。CTW15の伝播による密度偏差の最小値と、CTW10による

密度偏差の最大値の15m深での水平分布を、Fig．55（a）と55（b）にそれぞれ示

す。CTW！5では、密度偏差は岸に沿って最も小さく、発生域の房総半島東岸

から西に離れるに従い徐々に弱くなる。これはCTW15が15m深で密度偏差

を伴い、減衰しながら伝播したことを意味する。CTW10では、相模湾と駿河

湾の湾東部・湾奥に極小値が見られる。これは風に対する局地的な応答が現れ

たもので、CTW10が15m深で顕著な密度偏差を伴わずに伝播したことを示す。

CTW15の伝播による密度偏差の最小値と、CTW10による密度偏差の最大値の

140m深での水平分布を同様にFig55（c）と5．5（d）1こ示す。CTW15では、15m

深の分布と同様に、140m深でも西方への伝播が密度偏差に現れている。

CTW10では、15m深の分布とは異なり、140m深では沿岸捕捉波が発生域か

ら偏差を減衰させながら西方へと伝播する様子が現れる。

　、5．4　考察

　　5．4．1　観測との比較

　実験で得られたcTw15の流速・密度構造をFig．4．10と同様に調べる。ExP．1

のSta，A、Sta．Bに相当する格子（Fig。5。1）で得られた、CTW15の伝播に伴う流

速・密度変動の断面時系列と各検潮所での潮位の時系列をFig．5．6に示す。陸

棚端のSt＆．Aでは、CTW15による湾内へ向かう流れは海底まで流向が変化し

ない（Fig5。6（a））。大陸斜面上のSta。Bでは、CTW15のフロント部分が伝播す

る計算開始96時間後に、湾内へ向かう流れは海底まで及ぶ。しかし、表層に

強流部分が到達する計算開始118時問以降では、下層の流れは逆転し、流速構

造の傾圧性が強くなる（Fig。5。6（b））。ExP1で得られたcTw15の最強流時の流

　　　　　　　　　　　　　　　　　97



向逆転深度は約220m深で、観測に比べて約50m深い。その後、流向逆転深

度は時間と共に急激に浅くなる。密度変動は、観測されたものと同様に表層か

ら海底まで全層で顕著な沈降を示す（Fig5．6（c））。CTW15は潮位上昇に現れ、

銚子から西へ約1．3ms－1で伝播した（Fig．5．6（d））。EXP1は観測されたCTW15

の基本的な流速・密度構造と潮位変動を表現している。

　EXP。2で得られたCTW10の流速・密度変動の断面時系列と各検潮所での潮

位の時系列をFig．5。7に示す。陸棚端のSta．Aでは、CTW10は海面から海底ま

で湾外へ向かう流れを伴う（Flg5．7（a））が、観測で得られた海底に捕捉される流

れは表現されていない。大陸斜面上のSta．Bでは、観測層と同様の層内で流れ

が最も卓越する計算開始130時問後付近に、C士W10は海底まで鉛直方向にほ

ぼ一様な湾外へ向かう流れを伴う（Fig5。7（b））。密度は下層で変動が大きく、表

層でほとんど変動しない。しかし、観測層と同様の層内では全ての深度で同程

度の湧昇が起こり、実験は海底付近に限定される顕著な湧昇を表現できていな

い（Rg5。7（c））。CTW10が海面水位の低下に現れ、実験では銚子から西へ約Ll

m　s－1で水位の低下が伝播した（Fig．5．7（d））。以上から、Sta．Aでの流速構造は観

測と実験で異なる構造をしたが、Sta．Bでは、EXP．2は観測されたCTW重0の

基本的な流速・密度構造と潮位変動を表現したと言える。

　台風0315号の北風と台風0310号の南風により、茨城沿岸から房総半島東岸

に沿ってCTW15とCTW10が励起され、それらが相模湾へ波及する過程が、

本実験で表現された。そして、観測された流速・密度変動の基本的な特徴が表

現できた。そこで、本実験で得られた沿岸捕捉波の伝播による流れの定量的な

再現1生を、流速の絶対値、風と流れのタイムラグに注目して検証する。

　Table5．1に、観測と実験から得られたCTW15とCTW10による流れの最大

値と、観測値に対する実験値の比を代表的な深度で示す。実験値は表に示す深

度の値、観測値は数値実験で用いた鉛直層内に含まれる深度で平均した値であ

る。ただし、CTW10のSta．Aの30m以浅では、EXP2は基本的な流速構造が

表現できていないことから欠測とした。CTW15に関して、15m、30m深では

実験値は観測値の約80％だが、深度の増加に伴い実験値は観測値の50％以下

となる。CTW10に関しても同様の傾向が見られる。これは深くなるに従い鉛

直解像度が粗くなる事に関係すると考えられる。しかし、50m以浅で平均す
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ると、実験値は観測値の約70％で、表層は流速に関して定量的に再現できた

といえる。第2章のモデルでは、台風8818号による急潮発生の定性的な過程

を示したが、相模湾東部の30m深での流速値は観測された流速値の約65％に

とどまった。これは、水平渦動粘性係数のモデル化と風速場の改良により、第

2章の結果に比べてモデルの精度が向上したことを示す。

　hble5．2に、銚子での最大風速時刻からCTW15とCTW10の流速がピーク

を迎えるまでの時間を、Table．5．1と同様に示す。全ての深度で最大風速時刻

の半日～1日後に流速が最大となるが、実験結果と観測結果の間には前後4～9

時間の差がある。この誤差に系統的な特徴は見られず、原因の特定は難しい。

短期のシミュレーションは、初期条件に対する依存性が大きく、その設定によ

り計算結果が異なる可能性がある。本実験は、相模湾内の循環流や河川水の流

入による密度場の空問分布、黒潮による外洋域の流速場などを考慮していない。

このような初期条件の設定が誤差に影響を及ぼす可能性は十分に考えられる。

　　5．4．2　台風の経路と沿岸捕捉波の流速構造の関係

　EXP　I とEXP。2は、第4章で観測されたCTW15とCTW10の基本的な特徴

を再現した・そこで、（1）CTW15とCTW10の流速構造の違いを沿岸捕捉波第

1モードと第2モードの重ねあわせで説明し得るか、（2）両者のモード特性の

違いが発生過程で生じるという推測は正しいか、という点に注目し、沿岸捕捉

波の伝播・発生を実験結果の流速構造から考察する。

湘’ 目辺での沿山 ’の・1 浩

　Sta．AとSta．Bを結ぶ東西断面Linel（Fig。5．1）で、EXP。1とEXR2から得ら

れた南北流速の鉛直断面をFig。5。8に示す。ここで、Fig。518（a－2）とFig。5．8（b－2）

は、それぞれCTW15とCTW10の強流部分がSta．Bの観測水深に現れた時の

断面である。CTW15のフロント部分は約240m深で流向が逆転する
（Fig。5。8（a－1））。その後、cTw15の強流部分が波及するに従い流向逆転深度が浅

くなり、北向流は表層に限定され、その等値線は水平方向に伸びる（Fig。5。8（a－2））。

Fig．5．8（a－3）では約300m深に流向逆転層が現れ、上中下層で流向が逆転する。

一方、CTW10のフロント部分は、流向逆転深度が約400m深で、等値線が比
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　㌧
較的鉛直方向に伸びる（Fig．5。8（b－1））。1観測水深で最も流れが強くなる

Fig。5．8（br2）でも、cTwloの流速構造はフロント部分とほとんど変わらない。
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その後、Hg5．8（b－3）では海面付近に強流部分が伝播し、表層に流れが限定され

るが、CTW15ほど顕著ではない。

　Brink　and　Chapman（1987）の方法を用いて解析的に見積もったLinelでの沿

岸捕捉波第1モードと第2モードの岸沿い流速の鉛直構造をFig．5．8（c－1）、

5。8（c－2）に示す。これはFig．4．13と同じもので、実験結果と同様の深度帯を示

す。CTW15のフロント部分と強流部分の流速構造は、流向逆転層の位置と表

層に捕捉される流れから、沿岸捕捉波第1モードと第2モードの重ねあわせで

説明できる。CTW15の強流部分が通過した後の流速構造は、第2モードに近

い構造を持つ。CTW10のフロント部分と強流部分の流速構造は、沿岸捕捉波

第1モードで説明できる。強流部分が伝播した後のCTWloの流速構造は第2

モードに似た特徴を持つが、CTW15ほど明確ではない。

　以上から、EXP1とEXP2で第！モードが伝播した20～30時問後に第2モ

ードが伝播する様子が見られた。これは第4章で 説明されたCTW15に伴う第

1モードと第2モードの伝播のタイムラグをよく説明する。その結果、観測さ

れた大陸斜面中層の流速極大が沿岸捕捉波第2モードによることが示された。

　　生での沿山　このモード生

　CTW15の第1モードと第2モードの伝播のタイムラグがEXR1で表現され

たことから、CTW15とCTW10のモード特性が発生段階で異なっている可能性

が非常に高い。発生域での流速構造から両者のモード特性の違いを調べる。

EXP。1とEXR2で得られたLine　IIとLine　III（Fig。5．1）での南西流の鉛直断面

をFig．5．9（a－1）、5・9（a－2）、5。9（b－1）、5・9（b－2）に示す。各断面は、銚子で最大風

速を記録した時刻のもので、CTW15とCTW10の発生過程を示す。CTW15と

CTW10は、。Line　IIの距岸30～50kmで等値線が鉛直方向へ伸びる傾圧性の弱

い流速構造を持つ。距岸0～30kmの大陸棚上では、CTW15はCTW10に比べ

て、流れが表層に捕捉される特徴が強いが、明確ではない。一方、Line　IIIで

は、CTW15は表層で等値線が水平方向に伸びる傾圧性の強い流速構造を持つ

が、CTW10は岸近くで等値線が鉛直方向に伸びる傾圧性の弱い流速構造を伴

っている。CTW15とCTW10の相模湾内での流速構造の特徴が既に発生域で現

れている。

　BrinkandChapman（1987）の方法を用いて解析的に見積もった、各断面での沿

岸捕捉渋第1モードと第2モードの岸沿い流速構造をFig5・9（a－3）、5。9（b－3）、
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5。9（a－4）、Fig5。9（b－4）に示す。Line　IIでは、距岸30～50kmでCTW15とCTW10

が持つ傾圧性の弱い流速構造の特徴は、沿岸捕捉波第1モードと一致する。距

岸0～30kmの大陸棚上で両沿岸捕捉波が持つ流速構造は、第2モードに似る

が明確でない。Line　IIIでは、CTW15の表層の流速構造は第2モード、下層の

流速構造は第！モード、CTW10の流速構造は第1モードに良く一致する。こ

れは、CTW15とCTW10のモード特性が発生域から異なり、CTW15は主に沿

岸捕捉波第1モードと第2モード、CTW10は第1モードで構成されることを

示す。

　CTW15とCTW10のモード特性の違いを密度偏差の分布から考察する。沿岸

捕捉波第1モードの密度偏差は第2モードより深い深度までおよぶ（Fig。4。13（c），

4。13（e））。これは、沿岸捕捉波第2モードの密度偏差は主に表層に限定される

が、第1モードの密度偏差は中層でも現れることを意味する。CTW！5の伝播

が15m深と140m深の密度偏差に現れる（Fig5。5）ことは、CTW15が主に沿岸

捕捉波第1モードと第2モードで構成されていることを示す。一方、CTW10

の伝播が140m深の密度偏差に現れるが、15m深では顕著でない（Fig55）こと

は、CTW10が主に沿岸捕捉波第1モードで構成されていることを意味する。

　　5．4．3　沿岸捕捉波のモード特性と風応力の関係

　これまでの議論から、CTW15とCTW10の流速構造の違いが、発生する沿岸

捕捉波のモード特性の相違に起因することが示された。発生する沿岸捕捉波の

モード特性が風向により異なる機構を理解するためには、各モードの挙動を詳

細に調べる必要がある。しかし、EXR1とEXP。2で用いた外力と地形は複雑

な空間構造を持つことから、厳密にモード分解することは困難である。そこで、

追加実験として、簡略化した地形・風速場を採用した3次元レベルモデル実験

EXR3を実施し、沿岸捕捉波のモード特性の風応力による変化、モード特性の

違いによる沿岸捕捉波の流速構造の変化を調べる。

　（i）実験方法

　数値モデルには、EXP．！、EXP．2に使用したものと同じ基本方程式系を用い

た3次元レベルモデルを使用した。モデル海として東西に1000km、南北に600

kmの矩形海を設定し、北の境界は大陸棚を持つ陸岸境界とした（Fig5．10（a））。

大陸棚域の海底地形は、房総半島東岸の勝浦の南側に位置する大陸棚幅の狭い
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領域（Fig。5．1の斜線部領域IV）で、距岸距離毎で岸沿い方向に平均したものを用

いたが、計算時間の短縮のため！000m以深は1000mとした。密度の初期条件

として、EXP。1とEXP．2で用いた密度の鉛直プロファイルを平均したものを

水平一様に与えた。コリオリ・パラメーター∫は8．37×10－5s4（北緯35度）とし

た。実験は静止状態から開始し、最大振幅V％ms－1の東西風凧を、モデル海

西端から800～900kmの領域（Fig5。！0（a）のForcingregion）に三角関数の東西分

布（Fig5．！0（b））で3日間与えて（Fig5。10（c））沿岸捕捉波を発生させた。風速の東

西成分Wハ南北成分鴨は、‘を時間（h）、xを計算領域西端からの距離（ん溜）と

すると、

（隅）一 ㍑（謝即牌）

呪一 織爲凹認臨，

（5。10）

（5・11）

である。

　沿岸捕捉波が湧昇を伴い発生する場合と、沈降を伴い発生する場合のモード

特性の違いに注目する。そこで、沈降を伴い沿岸捕捉波を発生させるために西

向きの風を与えるCase　Dと、湧昇を伴い沿岸捕捉波を発生させるために東向

きの風を与えるCase　Uを設定した。そして、それぞれの場合で、風の強さに

対する沿岸捕捉波の発生過程の変化を調べるために、最大風速WoをTable5．3

のように変化させ、計10ケースの実験を実施した。

　（i）モデル海域における沿岸捕捉波のモード構造

　モデル海域内に形成される沿岸捕捉波のモード構造をBrink　and　Ch＆pman

（1987）の方法を用いて見積もり、その特性を記述する。EXP。3で採用した海底地

形と成層条件を用いて見積もった沿岸捕捉波第1－5モードの分散曲線を

Fig．5．11（a）に示す。全てのモードで分散曲線はほぼ直線である。これは、モデル

海域内で沿岸捕捉波が内部ケルビン波の伝播特性を持つことを意味する。本研

究で対象とする6日周期の沿岸捕捉波の岸沿い流速構造をFig5．11（b）～（f）に示
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す。200m以浅では、沿岸捕捉波第1モードの流向は変化しないが、第2モードよ

り高次のモードは流速の節を持ち、その流れは表層に捕捉され、より傾圧的な

構造（流速の鉛直シアが大きい）を持つ・6日周期の沿岸捕捉波の位相速度は、第

1モードが1．56ms4、第2モードは0．84msP1、第3モードは0．42ms4、第4モード

は0．29ms－1、そして第5モードは0．21ms－1である。

　（iii）沿岸捕捉波の発生・伝播

　Case　D．1、U－1、D－5、U－5から得られたモニター点ab間（Fig。5．！0（d））の230m深

における岸沿い流速のX－TダイヤグラムをFig．5。12に示す。230m深で、沿岸捕捉

波第1モードに伴う流れが西向流（東向流）として現れる場合、第2モードは東向

流（西向流）、第3モードは西向流（東向流）、第4モードは西向流（東向流）、そして

第5モードは東向流（西向流）として現れる（Fig．5。11（b）～（f））。CaseD－1では、最初

に西向流が発生域から西へ伝播し（Fig．5．12（a））、その伝播速度は1．57ms－1であっ

た。その後、東向流が約0．8ms－1、西向流が約0．4ms－1で伝播した。流向と伝播

速度から、最初の西向流は沿岸捕捉波第1モード、次の東向流は第2モード、最

後の西向流は第3モードと考えられる。第4、第5モードは明確でない。CaseU－1

では、CaseD－1とは逆符号だが、ほぼ同様の結果が得られている（Fig・5・12（b））・

Case　D－5では、Case　D－1、U－1と同様に沿岸捕捉波第1モード、第2モード、第3

モードの発生・伝播が見られるが、発生域周辺で第2モードのピークが崩れてい

る（Fig。5．12（c））。CaseU－5では、沿岸捕捉波第1モード、第2モードの発生・伝播

は明確だが、第3モードは見られない（Fig5・12（d））・各ケースでの沿岸捕捉波第1

モードの伝播速度を見積もると、CaseD－1とCaseU－1で1．57ms－1、CaseD－5でL62

ms4 そしてCaseU－5で1．43ms4であった。第1モードの伝播速度は、CaseU－1、

D－1では理論値に等しいが、Case　D－5では理論値より大きく、Case　U－5では理論

値より小さい。

　以上から、岸に沿う風で複数モードの沿岸捕捉波が発生した後に、それぞれ

の伝播速度で発生域から西へ進行し、分散することが示された。弱風に励起さ

れた場合には湧昇・沈降に関わらず、沿岸捕捉波の各モードの挙動は同じであ

る。強風に励起された場合には、第2モードより高次の沿岸捕捉波の挙動が顕著
』

に異なり、第1モードの伝播速度については、沈降を伴うものは湧昇を伴うもの

よりも大きいことが示された。伝播速度については、同様の結果がMartinezand

Allen（2904）の数値実験で得られており、彼らは沿岸捕捉波第！モードの伝播速

　　　　　　　　　　　　　　　　　103



度の違いを顕著な振幅を持つ波の非線形効果から説明している。

　（iv）沿岸捕捉波の伝播に伴う流速構造の変化

　沿岸捕捉波の分散による流速構造の変化を追跡する。Case　D－5のLine　A、

Line　B（Fig5。10（d））で得られた沿岸捕捉波の伝播に伴う岸沿い流速の鉛直断面

をFig。5．！3に示す。Fig5。13（a－2）、5。13（b－2）は、最も岸寄りの格子の5m深で

の流速が最大の時刻の断面である。発生域西端から100km離れたLineAでの、

沿岸捕捉波の流速構造には、フロント部分で第1モード、強流部分で第1モー

ドと第2モードの重ね合わせ、強流部分の後部で第2モ」ドの特徴が明確に現

れる。これは、LineAでは、

　（1）第1モードが第2モードよりも先に波及し、それぞれの特徴が現れる

　　　のに時問差が生じ、

　（2）　発生域近傍であることから沿岸捕捉波の各モードが十分に分散せず、

　　　流速構造が時問に従い変化する

ことを示す。これは、CTW15の伝播に伴い観測された大陸斜面上での傾圧性

の強い流速構造、表層と中層の流速変動のタイムラグをよく説明する。一方、

発生域西端から600km離れたLineBでは、伝播の過程で沿岸捕捉波の各モー

ドが分散した結果、波のフロント部分と強流部分で第1モードの特徴が現れる。

　一方、CaseU－5で得られた沿岸捕捉波に伴う岸沿い流速断面をFig．5．14に示

す。発生域近傍のLine　Aでも、沿岸捕捉波のフロント部分と強流部分の流向

逆転水深は300～400m深で、沿岸捕捉波第1モードに近い構造を示し、高次

モード沿岸捕捉波に伴う流速構造はほとんど現れない。また、LineBでの流速

構造はLineAとほぼ同様の構造を持つ。

　　（v）風応力の変化に伴う沿岸捕捉波のモード特性の違い

　沿岸捕捉波の各モードが十分に分散しない発生域近傍での沿岸捕捉波の流

速構造は、沈降を伴う場合には複数モードが重なることで傾圧性が強くなり、

湧昇を伴う場合には高次モードの寄与が弱く傾圧性が弱いことがわかってき

た。そこで、沿岸捕捉波のモード特性の風向・風速に対する変化を各モードの

振幅、4．（5：モード次数）の変化から調べる。、4、は発生域西端のLineC（Fig．5。10（d））

で得られた岸沿い流速の実験値に、沿岸捕捉波の各モードの岸沿い流速構造

1U。（S：モrド次数）を最小自乗法により当てはめることで見積もった。仏には
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Fig。5。11（b）～（f）を使用した。、4，は

め

Σq，4一易　（7一嶋・・㌧n）
5＝1

（5・12）

で記述される（WilkinandChapman，1990）。ここで、

c衛一瓢照鋤 （5・13）

丑一∫瞥式軌砿脚鋤 （5。14）

であり、U。“脚，は実験から得られた岸沿い流速の断面構造で、n＝5とする。

（5．12）の連立方程式を数値的に解き、4、を得る。C＆seD－1、U－1、D－5、U－5で見

積もったA、の時系列をFig．5．15に示す。CaseD－！では、沿岸捕捉波は第2モ

ード、第1モード、第3モードの順に振幅が大きい（Fig．5．15（a））。各モードの

ピークは第1モード、第2モード、第3モードの順に現れる。第4モードと第

5モードの振幅は小さい。CaseU－1では、逆符号であるがCaseD－1とほぼ同様

の結果が得られた（Fig5・15（b））・顕著な沈降を伴うCaseD－5は、CaseD－1、U－1

と同様に第2モード、第1モード、第3モードの順に卓越し、第3－5モード

の前面が突っ立っている（Fig．5．15（c））。一方、顕著な湧昇を伴うCaseU－5では、

第！モード、第2モードの順に振幅が大きく、第3－5モードの振幅は非常に

小さい（Fig。5。15（d））。

　各モード振幅の絶対値の最大値A“を見積もり、最大風速罪oの変化に対す

るAMの変化をFig．5．16に示す。沈降を伴うCaseDでは、沿岸捕捉波の各モー

ドの振幅が風速の増加に従い指数関数的に増加する。一方、湧昇を伴うCaseU

では、風速の増加に伴い第1モードと第2モードの振幅が増加するが、第3－

5モードの振幅は殆ど増加しない。CaseDに比べてCaseUの第1モードと第2

モードの振幅の増加率は小さく、特に第2モードは風速の増加に伴い増加率が

下がり、四。≧15msF1では第1モードが最も卓越する。湧昇を伴う場合には特

に第2－5モードの発生が抑制され、沿岸捕捉波のモード特性に顕著な違いが

生まれることがわかった。

　　　　　　　　　　　　　　　　105



　（vi）密度構造と高次モード沿岸捕捉波の発生の関係

　湧昇を伴い沿岸捕捉波が発生した場合に、高次モードの生成が抑制される機

構について考察する。AMを沿岸捕捉波第1モードの振幅で規格化した．RAの

Woに対する変化をFig。5。17（a）に示す。Case　Dでは、沿岸捕捉波を構成する各

モードの割合は顕著に変化しないが、風速の増加に従い沿岸捕捉波第2－5モ

ードの割合が増加する。CaseUでは、W・＝21ms’1での各モードの組成比はCase

Dとほとんど変わらないが、W。の増加に従い、第2モード、第3モード、第4

モードの割合が小さくなる。モニター点c（Fig5。10（d））の5m深で得られたσt

の最大値の四〇に対する変化をF圭g5．17（b）に示す。σfは沈降を伴う場合には殆

ど変化しないが、湧昇を伴う場合にはWoの増加に従い増加する。これは顕著

な湧昇で表層下の等密度面が海面に露出することを示し、湧昇の規模が風速に

依存することを示す。特にW・≧15m　s曹1ではσ≧24、0となる。これは等密度

面が約30m上昇することを意味する。％に対するσtの変動のパターンは、

沿岸捕捉波第2モード、第3モード、第4モードの変動のパターンに良く対応

する。これは、高次モード沿岸捕捉波の生成が表層の成層状態と密接に関係す

ることを意味する。

　Brink　and　Chapman（1987）の方法から見積もった沿岸捕捉波各モードの密度

偏差の鉛直断面をFig5。18（a）に示す。全てのモードで密度偏差のピークが密度

躍層（約30m深）を中心に存在する。沿岸捕捉波第1モードと第2モードは50m

以深にも密度偏差を伴うが、第3－5モードの密度偏差は50m深以浅に限定さ

れる。Case　D－5とCase　U－5のLine　D（Fig5。10（d））で得られた、風速最大時（計

算開始36時間後）でのσ、の断面図をFig。5．18（p）に示す。それぞれ顕著な沈降・

湧昇が示され、沿岸近くでの振幅は30m以上に達する。特に、CaseU－5では

湧昇による等密度面の露出で岸近くの成層が弱くなる。これは沿岸捕捉波が最

も効率的に発生する風速最大時に、発生海域の成層構造が変化することを意味

する。顕著な湧昇により岸近くの30m以浅での密度成層が弱くなり、密度偏

差が100m以浅に限定される沿岸捕捉波第2－5モード、特に密度偏差が50m

以浅に限定される第3－5モードの発生が抑制されると考えられた。一方、沿

岸捕捉波第1モードは少なくとも100m以深まで密度偏差を伴うため、湧昇に

よる表層成層の弱化の影響が他の高次モードより小さいと考えられた。
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　5．5　まとめ
　相模湾へ波及する沿岸捕捉波のモード特性の、台風経路による変化を明らか

にするため、第4章で観測された台風0310号と台風0315号に起因する沿岸捕

捉波の発生・伝播を3次元レベルモデル実験により調べた。実際の地形を用い

たモデル領域に最適内挿法で気象観測所の風向風速記録を空問内挿した風速

場を外力として与えた実験を実施した。その結果、房総半島東岸で、台風0315

号により沈降を伴った沿岸捕捉波が励起され、台風03！0号により湧昇を伴っ

た沿岸捕捉波が発生した。そして、それぞれが相模湾へ波及することで観測さ

れた流速値を、30m深では83％、50m深以浅全体では約70％まで再現でき

た。

　沿岸捕捉波の流速構造は、沈降を伴う場合では主に第1モードと第2モード、

湧昇を伴う．場合では主に第1モードで説明された。この沿岸捕捉波のモード特

性の違いが発生段階で見出され、発生する沿岸捕捉波のモード特性が台風の経

路に伴う風向により異なることが示された。

　風応力に対する沿岸捕捉波の各モードの挙動を追跡するために、単純な地形

と風応力を組み込んだ連続成層モデル実験を実施した。水深が岸沖方向のみで

変化する大陸棚を設置した北岸に沿って、東風・西風を与えて沿岸捕捉波を発

生させ、その過程を調べた。沈降を伴う場合に、発生域近傍では複数のモード

が完全に分散せずに重なり合うことで、沿岸捕捉波の流速構造が傾圧的になる

ことが示された。そして、第1モードが第2モードよりも先に波及することで

タイムラグが生じたことから、CTW15に伴い観測された中層の流速極大が第

2モード以上の高次モードであることが明らかになった。沈降を伴う場合には、

風速に関わらず高次モードが発生するが、湧昇を伴う場合には、風速が大きく

なるに従い高次モードが発生しなくなることが示された。湧昇を伴う場合には、

強風による顕著な湧昇に伴い岸近くの表層成層が弱化することで、表層に密度

偏差が限定される第2モードより高次の沿岸捕捉波の発生が抑えられたと考

えられた。一方、沿岸捕捉波第1モードは深いところまで密度偏差を伴うため、

湧昇による表層成層の弱化の影響が他の高次モードより小さかったと考えら

れた。

　以上の結果、台風通過に伴う大規模な急潮の発生に関して以下の知見を得た。

　（1）台風が相模湾の南東沖を通過した場合には、北風により房総半島東岸に

　　多数のモードの沿岸捕捉波が発生する。沿岸捕捉波は、完全には分散せ
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　ず、複数モードが重なる状態で相模湾へ伝播し、湾内の表層に強流（急潮）

　を引き起こす。

（2）台風が相模湾の北西を通過した場合には、南風により房総半島東岸に沿

　岸捕捉波が発生するが、密度成層の弱化に伴い、高次モードの沿岸捕捉

　波の発生が抑制される。その結果、主に第1モードで構成された沿岸捕

　捉波が相模湾へ伝播し、それに伴う湾内の流れは弱い。
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Fig. 5.1. Computational domain. Realistic coastline and bottom topography is used in 

this study. De.pths greater than 1000 m were set to 1000 m. Location of metqorological 
and tidal stations are mdicated by symbols "Itt and '1 [] ,, respectively. Symbol "O" 

indicate the monitoring points. Lines I. 11 and. 111 are monitoring line. 
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Table 5.1 Observed and calculated maximum values of current induced by 
CTW15 and CTWIO of each depth. Numerals are in cms ~1 

CTWI 5 
Ratio 
(Ve/Vo) 

Obs. 
(Vo) 

CTWI O 
Obs. 
( Vo ) 

Model 
(Ve) 

Model 
(Ve) 

Ratio 
(Ve/Vo) 

Sta. 

Sta. 

Sta. 

Sta. 

Sta. 
Sta. 

A 15m 
A 30m 
A 50m 
A 80m 
B 50m 
B 80m 

98.6 

88.2 

83.8 

58.9 
91 .8 

68.4 

78.8 

73.2 
41 .7 

21 .1 

35.5 
1 1 .6 

0.80 

o.83 

0.50 
0.36 

0.39 
0.1 7 

1 4.4 

28.2 

22.5 
23.3 

1 0.0 

7.4 

4.9 

2.8 

0.69 

0.26 

0.22 
0.1 2 
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Tab!e 5.2 Observed and calculated time lags between the time wind speed at Choshi was maximum 
and current of CTW15 and CTWIO was maximum of each de th. Numerals are in hours. 

CTWI 5 CTWI O 
Obs. 
( Lo ) 

Model 
( Le ) 

Difference 
(Le-Lo) 

Obs. 
(Lo) 

Model 
( Le ) 

Difference 
(Le-Lo) 

Sta. 

Sta. 

Sta. 
Sta . 

Sta. 
Sta . 

A 15m 
A 30m 
A 50m 
A 80m 
B 50m 
B 80m 

1 4.0 

1 2.0 

1 3.0 

1 9.0 

1 7.0 

2 1 .O 

1 3.0 

2 1 .O 

1 8.0 

1 5.0 

1 9.0 

1 7.0 

-1 .O 

9.0 

5.0 

-4.0 
2.0 

-4.0 

28.0 

24.0 

29.0 
25.0 

26.0 

26.0 
2 1 .o 

1 8.0 

-2.0 
2.0 

-8.0 
-7.0 
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Table 5_3 Characteristics of the Exp.3 of each Case. 

Case 1 2 3 4 5 

W (ms~ ) 

Case D (Westward wind) 

Case U (Eastward wind) 

-2 

2 

-5 

5 

-1 O 

10 

-1 5 

15 

-20 

20 
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第6章
まとめ

　相模湾では、急潮がしばしば発生し、定置網の流失・破損を引き起こすこと

がある・既往の研究から、相模湾の急潮の主因は（1）黒潮系水の流入、（2）台風

による波動、（3）内部潮汐の増幅の3つに大別できるとされてきた。特に、台

風による急潮に関して大規模な漁業被害が多数報告されており、その発生機構

の解明が強く望まれてきた。台風による急潮は、強風に起因する沿岸捕捉波が

引き起こすと推測されているが、その因果関係は十分解明されていない。本研

究では、沿岸捕捉波が急潮を励起する過程を明らかにするために、現場観測と

数値モデル実験から、相模湾周辺海域で台風による強風に伴う沿岸捕捉波の発

生過程、伝播過程、水平・鉛直構造を3次元的に解明することを試みた。

　6．1　台風の通過に伴う相模湾の急潮の発生機構について

　始めに、台風に励起される沿岸捕捉波が急潮を引き起こす過程を調べた。

1988年9月に甚大な漁業被害を引き起こした台風8818号の通過に伴う急潮を

例に、現実的な海岸・海底地形と成層条件を組み込んだ連続成層モデルによる

数値実験を行った。台風8818号の経路に沿うようにモデル台風を進行させて

風速場を与え、沿岸の応答を詳しく調べた。その結果、強い北寄りの風により、

房総半島東岸で順圧的な構造をもつ沿岸捕捉波が発生し、房総半島南東岸の勝

浦沖の陸棚幅が急激に狭くなる海域で傾圧的な特性に変化した後に相模湾へ

伝播することが示された。そして、沿岸捕捉波の特性が傾圧的になる際に表層

の流れが岸寄りで強化されることで、相模湾沿岸で強い流れが引き起こされる

ことが示された。さらに、急潮により相模湾の海水交換が引き起こされ、本実

験結果では30m以浅で43．6％の海水が交換したと見積もられた。

　沿岸捕捉波が急潮を引き起こした後に、西方へ伝播する過程で波形変化を起

こすことが潮位変動から明らかになった。この過程は急潮を引き起こす沿岸捕

捉波の消長を示す重要なプロセスであることから、沿岸捕捉波の地形変化に対

する応答を数値実験により調べた。北岸にステップ状の大陸棚を設けた1800

km×600kmの二層モデル海の一部に6日周期の岸に沿った風を与え、発生し

た沿岸捕捉波が自由伝播する際、様々なスケールの湾や海底地形での分散・散

乱過程を調べた。その結果、相模湾、駿河湾のような深い湾では、沿岸捕捉波
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は内部ケルビン波の性質をもって湾内へ進入し、散乱は起きないことが示され

た。紀伊水道・豊後水道のように大陸棚が湾外へ張り出す場合には、モード変

換により湾内へ進入する内部ケルビン波と陸棚端に捕捉され伝播する陸棚波

に分離することがわかった。この結果は、台風8818号の強風に起因する沿岸

捕捉波による潮位変動を良く説明していた。モード変換による波の分離は、沿

岸捕捉波が岸近傍に境界面変位を伴う陸棚幅の狭い場合に起き、広い大陸棚を

伝播する陸棚波はモード変換なしに矩形湾を伝播することが示された。さらに、

地形が不連続な場合でも、陸棚波、内部ケルビン波が跳び越えて伝播すること

が見出され、跳び越える波の振幅はロスビーの内部変形半径スケールとよく対

応することがわかった。

　以上から、沿岸捕捉波の伝播に伴い相模湾で急潮が起こる要因の一つとして、

陸棚幅が非常に狭い・深い湾であるという相模湾の特異性が挙げられた。また、

急潮を引き起こした沿岸捕捉波が散逸・減衰する過程に、海岸・海底地形の水

平的な変化に伴う散乱が挙げられた。本研究から、地形に伴う沿岸捕捉波の伝

播特性の変化は、沿岸の流況・潮位に顕著な影響を与えることが明らかになり、

これらの知見は他の海域にも適用できると期待された。

　6．2　沿岸捕捉波の特性と風応力の関係について

　相模湾を伝播する沿岸捕捉波の詳細な時空間構造を捉えるため、2003年7

月から10月にかけて相模湾東部の陸棚端のSta．A（35008ヲN，139。34’E，水深

93m）と大陸斜面上のSta．B（35008’N，139。32’E，水深250m）でADCP等を

用いて3ケ月問に渡る係留観測を実施した。その結果、相模湾の南東沖を台風

0315号が北上し、その強い北風に起因した沿岸捕捉波CTW15による急潮を捉

えることに成功した。CTW15は観測全層で顕著な沈降と、表層で最大100cm
s4 湾内へ向かう強流を伴い、流れの厚みは約90m、幅は少なくとも7kmだ

ったるまた、大陸斜面上でCTW！5の流れは約100m深で急激に弱くなり、下

層で流向が逆転する傾圧性の強い構造を持った。また、表層の湾内へ向かう流

れが最大になった20～25時間後に、中・下層の流速極大が最大となった。傾

圧的な流速構造は沿岸捕捉波第1モードに第2モードが重なったものとして説

明された。表層の流れは第1モード、中・下層は第2モードであり、上下層の

流速変動の時間差は発生域からの伝播時間のズレを示すものと考えられた。一

方、相模湾の北西側を進行した台風0310号に伴う南風に励起された沿岸捕捉
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波による流速・水温変動を捉えた。この沿岸捕捉波は海底付近に湧昇を伴い、

大陸斜面上で海底まで流向の変化のないほぼ一様な湾外へ向かう流れを伴っ

た。この傾圧性の弱い流速構造は、沿岸捕捉波第1モードが卓越したものとし

て説明された。CTW15とCTW10が発生する直前の湾内の成層構造はほぼ一致

していたが、そのモード特性は顕著に異なっていた。発生する沿岸捕捉波のモ

ード特性が台風の経路、すなわち風向きにより異なると推測された。

　次に、第4章の観測事例をもとに、沿岸捕捉波の発生・伝播の台風経路によ

る違いを3次元レベルモデル実験で調べた。現実的な地形・成層を組み込んだ

モデルの領域内に最適内挿法で気象観測所の風向風速記録を空問内挿した風

速場を外力として与えた。その結果、台風0315号に伴いCTW15が、台風0310

号に伴いCTW10が房総半島東岸で発生し、それらが相模湾へ伝播することで、

観測された水温・流速変動が30m深では最大流速値の83％、50m以浅では

流速値の約70％まで再現された。CTW15の流速構造は沿岸捕捉波第1モード

と第2モードの重ね合わせ、CTW10の流速構造は主に第1モードで説明され

た。CTW15とCTW10のモード特性の違いは、発生段階で見出された。風向・

風速に対する沿岸捕捉波のモード特性の依存性を調べるために、北岸に一様な

大陸棚を設置した領域で3次元レベルモデル実験を実施した。湧昇・沈降を伴

う沿岸捕捉波の発生・伝播を詳しく調べた。沈降を伴う場合には、風速に依ら

ず、複数モードの沿岸捕捉波が発生し、風速に伴い高次モードの寄与が大きく

なった。そして、発生域近傍では複数のモードが完全に分散せずに重なり合う

ことで流速構造が傾圧的になった。また、第1モードが第2モードよりも先に

波及することで、表層と中・下層の流速変動にタイムラグが生じていた。この

ことから、CTW15に伴い観測された中層の流速極大は、第2モードによる信

号であることが示された。一方、湧昇を伴う場合には、風速の増加に伴い高次

モードが発生しなくなり、低次モードのみが励起された。これは、強風による

顕著な湧昇で沿岸表層の成層が弱まり、表層に密度偏差が限定される第2モー

ドより高次モードの発生が抑制されたことが原因と考えられた。

　以上から、台風通過に伴う大規模な急潮の発生に関して以下の知見を得た。

（1）相模湾の南東側を台風が北上した場合には、強い北寄りの風により房総半

　　島東岸で高次モードを含む沿岸捕捉波が励起される。複数のモードで構成

　　される沿岸捕捉波が相模湾へ波及することで強烈な沿岸流が発生し、大規

　模な急潮が引き起こされる。
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（2）相模湾の北西側を台風が北上した場合には、強い南寄りの風により房総半

　　島東岸で沿岸捕捉波が発生する。その際、顕著な湧昇に伴う発生域表層の

　成層の弱化により高次モードの発生が抑制される。主に第1モードで構成

　　される沿岸捕捉波が相模湾表層に励起する流れは弱いために、大規模な急

　潮には至らない。

　6．3　今後の課題
　本研究では、台風の通過に伴い相模湾に波及する沿岸捕捉波の発生過程、伝

播過程、水平・鉛直構造を観測と数値モデル実験により説明・解釈した。急潮

を励起する沿岸捕捉波は、相模湾で複数のモードが重なり波及することが示さ

れ、中層に流速極大を持つことが示された。これは、高次モードによる流速極

大が湾内に局在する可能性を示唆する。特に、相模湾奥西部では非常に陸棚幅

が狭いことから、このような中層の流速極大の流れが強化される可能性がある。

今後は、相模湾内での沿岸捕捉波のモード特性や高次モード沿岸捕捉波の振る

舞いを、観測と数値実験の両面から詳しく調べることが必要である。

　また、本研究では、沿岸捕捉波が観測された期間の相模湾内の成層構造は変

化せず、黒潮による影響もほとんど無かったことから、基本場の変化を考慮せ

ずに沿岸捕捉波の挙動を説明できた。しかし、相模湾は開放的な湾であること

から、平均流や密度成層などの基本場が時空間的に変化する。相模湾周辺海域

での沿岸捕捉波の伝播速度は1～2ms4であり、黒潮などの平均流の流速と同

等のオーダーであることから、基本場の流れの影響は無視できない。特に、沿

岸捕捉波が相模湾を経て西方へ伝播する際には、黒潮、もしくはそれに付随す

る平均流と相互作用する可能性が考えられる。このような物理過程は沿岸捕捉

波の消長だけでなく、黒潮流路に対する影響に関しても非常に重要な研究課題

である。

　さらに、風により近慣性周期の振動が形成され、その振動流が沿岸捕捉波に

伴う流れに重なることで流速が強化される可能性もある。さらに、相模湾では

内部潮汐に伴う流動が卓越する。近慣性内部波や内部潮汐の消長に対する沿岸

捕捉波の影響など、内部波と沿岸捕捉波との相互作用は興味深い課題といえる。

　そして、本研究から、成層発達期に沿岸捕捉波が強風に励起される場合、峰

と谷の部分で、発生・伝播の様子の異なることが示された。これは、強風に励

起される沿岸捕捉波の流動により、水粒子が単純な往復運動をしないことを意
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味し、沿岸捕捉波の発生・伝播が沿岸の物質循環に対して非常に大きな役割を

担う可能性を示す。特に、東京湾などの半閉鎖的な海域では、風による物質循

環は非常に重要であると考えられる。今後は、東京湾・相模湾で、水温・流速

だけでなく、塩分や溶存酸素の連続観測を実施し、沿岸捕捉波の伝播に伴う物

質循環過程や水産資源の挙動にも注目して研究を行うことが必要であろう。
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