
















































































































































































































































































図 4.28 図 4.25と同様．ただし，2004年の場合．
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図 4.29 図 4.25と同様．ただし，2005年の場合．
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図 4.30 図 4.25と同様．ただし，2006年の場合．
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4.3 表層吹送流の空間及び季節依存性

第 4.1節で示した三つの推定方法から導出した表層吹送流（UET，USTD 及び UDC）に

ついて，対象海域での空間及び季節変化を示す．

4.3.1 海面熱フラックスが吹送流に与える影響を考慮しない場合

図 4.32 は海面熱フラックスが吹送流に与える影響を考慮しない場合における吹送流

（UET）ベクトル場を示す． すべての季節において 20度以南では，強い貿易風によって

北西向きの吹送流が生じている．ハワイ北方には高気圧性の風に対応する渦が存在する．

渦は風の場に依ってその位置を変化させ，冬季（夏季）にもっとも南下（北上）する．し

かし，風の渦は発散場なのに対して流れの渦の中心付近は収束場となっている．日本近海

では冬季吹送流流向は南向きであり，その流速は大きい．一方，夏季吹送流は北向きであ

り，流速は冬季に比べ小さい．これらはどの年にも共通する特徴である．

式 (4.1)は以下のように書ける．

UET

U∗
=

1 + i√
2

1√
Cµ

. (4.7)

すなわち，UET /U∗ は U∗ 及び f に依存しない．従って，Sf 及び Da は時間・空間的に

一定であり，それらの値はそれぞれ C
−1/2
µ (= 15)及び 45度である．

4.3.2 海面熱フラックスの季節変化を考慮した場合

図 4.39は海面熱フラックスの季節変化が吹送流に与える影響を考慮した場合の吹送流

（USTD）ベクトル場を示す． 冬季または秋季において，Hf の月平均値は北太平洋上の

広い範囲で負であるため（図 4.13），その季節の USTD の流速はほとんどの領域で 0であ

る．一方，月平均海面加熱が正であるとき，USTD は式 (4.1)に従うため，夏季及び春季

北太平洋では流速が大きい場所が多い．特に，ほとんどの領域で Hf の月平均値が正であ

る夏季には，USTD のベクトル場は UET のそれにほぼ等しい．
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図 4.31 2001年における各季節毎の北太平洋上の月平均 UET．各図の左上に年 /月を示す．
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図 4.32 図 4.32と同様．ただし，2001年の場合．
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図 4.33 図 4.32と同様．ただし，2002年の場合．
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図 4.34 図 4.32と同様．ただし，2003年の場合．
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図 4.35 図 4.32と同様．ただし，2004年の場合．

140



図 4.36 図 4.32と同様．ただし，2005年の場合．
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図 4.37 図 4.32と同様．ただし，2006年の場合．
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図 4.38 図 4.32と同様．ただし，USTD の場合．
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図 4.39 図 4.39と同様．ただし，2001年の場合．
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図 4.40 図 4.39と同様．ただし，2002年の場合．
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図 4.41 図 4.39と同様．ただし，2003年の場合．
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図 4.42 図 4.39と同様．ただし，2004年の場合．
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図 4.43 図 4.39と同様．ただし，2005年の場合．
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図 4.44 図 4.39と同様．ただし，2006年の場合．
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Hf の月平均値が正である月及び空間では Sf は C
−1/2
µ となる一方，Hf が負の場合は

Sf が 0である．このため，時間及び空間的に急激な流速の変化が生じる．

4.3.3 海面熱フラックスの日変化を考慮した場合

図 4.46は海面熱フラックスが吹送流に与える影響を考慮した場合の吹送流（UDC）ベ

クトル場を示す．秋季，冬季における黒潮・黒潮続流域を含んだ日本近海では UET に比

べ流速が小さい．これは，この季節の小さな Th 及び h/c（図 4.25，4.19）によって Sf が

小さなるためである（図 4.52）．しかし，海面加熱時間は 0ではないため，流速は 0では

ない．Da もまた黒潮・黒潮続流域で小さい（図 4.58）．第 3章で示した通り，Sf は f や

τ にはほとんど依存せず，Hf に強い依存性を持つ．従って，Hf に対応して高緯度で小さ

く，低緯度で大きい．春季，夏季の Sf は冬季に比べ大きい．その空間分布は冬季とは逆

に高緯度で Sf が大きく，低緯度では小さい．これも Hf に対応した変化である．Da は

北緯 20◦ 以南で 50◦ より大きな値となるが，それ以外の領域では 40◦ 前後となりその空

間変化は小さい．以上より吹送流の日変化を考慮した場合，吹送流の季節変化は低緯度よ

り高緯度及び黒潮・黒潮続流域でその季節変化が大きいと言える．
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図 4.45 図 4.32と同様．ただし，UDC の場合．
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図 4.46 図 4.46と同様．ただし，2001年の場合．
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図 4.47 図 4.46と同様．ただし，2002年の場合．
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図 4.48 図 4.46と同様．ただし，2003年の場合．
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図 4.49 図 4.46と同様．ただし，2004年の場合．
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図 4.50 図 4.46と同様．ただし，2005年の場合．
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図 4.51 図 4.46と同様．ただし，2006年の場合．
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図 4.52 2001年における各季節毎の北太平洋上の Sf．各図の左上に年 /月を示す．
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図 4.53 図 4.52と同様．ただし，2002年の場合．
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図 4.54 図 4.52と同様．ただし，2003年の場合．
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図 4.55 図 4.52と同様．ただし，2004年の場合．
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図 4.56 図 4.52と同様．ただし，2005年の場合．
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図 4.57 図 4.52と同様．ただし，2006年の場合．
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図 4.58 2001年における各季節毎の北太平洋上のDa．各図の左上に年 /月を示す．
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図 4.59 図 4.58と同様．ただし，2002年の場合．
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図 4.60 図 4.58と同様．ただし，2003年の場合．
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図 4.61 図 4.58と同様．ただし，2004年の場合．

167



図 4.62 図 4.58と同様．ただし，2005年の場合．
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図 4.63 図 4.58と同様．ただし，2006年の場合．
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4.4 粒子追跡実験結果

4.4.1 粒子密度

北太平洋上全体の粒子について，その振る舞いを調べるため，“粒子密度”を定義する．

これはある点を中心として緯度経度方向に幅 5◦ × 5◦ の範囲を考える．その範囲内に存在

する粒子数を計算し，その時刻での海洋内の最大値で規格化したものを粒子密度と定義す

る．従って，粒子が初期配置されたときの粒子密度は全領域で 1となる．本小節ではこの

粒子密度に注目して粒子の時間変化を追っていく．

図 4.64，図 4.65及び図 4.66には第 4.1節で示した 3つの異なる吹送流（UET，USTD

及び UDC）から計算した表層流を用いて粒子追跡実験（今後，それぞれを実験 ET，実

験 STD 及び実験 DC と呼ぶ）を行った結果を示す．粒子は 2000 年 1 月 1 日に海洋上

1◦ × 1◦ 間隔で放流される．

実験 ET では放流から半年後（2000年 7月 1日），緯度 30◦ 付近に高密度帯があり，逆

に高緯度及び低緯度では低密度化している．これは偏西風及び貿易風によって生じた吹送

流によって，粒子が中緯度に集められたためである．また黒潮続流域での密度も疎であ

り，これは粒子が強流帯に乗って東へ輸送された結果である．さらに半年後（2001 年 1

月 1日），密度分布はもっと集中的になり 30度付近に細い帯状の構造を持つ．ハワイ北東

の緯度 35◦ 経度 217◦ に極大値が存在する．その一年後（2002年 1月 1日）には帯状の構

造は消え，ハワイ北東にほとんどの粒子が集中する．これは中緯度に集められた粒子は北

太平洋海流や亜寒帯海流（Tabata (1975)）によって東へ移動させられた後，亜熱帯高気圧

に駆動されるエクマン収束によって漂流物質はハワイ北東部に集積されたことを示す．こ

の集積メカニズムは Kubota (1994)で示されたものと一致する．その後，高密度領域はそ

の形や位置を若干変えるもののほとんど変化しない．最終的な高密度領域は密度が 1を中

心とし，密度が 0.1までの距離が約 3度の円形となる（2003年 7月 1日 ∼2006年 1月 1

日）．実験 STD と実験 DC に関しても，その収束メカニズムは同様であり，最終的な収

束場所に大きな変化はない．しかし，実験 STD については最終的な高密度領域の範囲が

他の二つと比較して広い．すなわち，他の実験に比べ粒子が集中していない．ハワイ北東
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図 4.64 実験 ET における粒子密度の時間変化．粒子放流日（2000年 1月 1日）後，

一年毎の粒子密度を示す．等値線は 0.1毎に表示している．
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図 4.64 続き．
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図 4.65 図 4.64と同様．ただし，実験 STD の場合．
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図 4.65 続き．
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図 4.66 図 4.64と同様．ただし，実験DC の場合．
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図 4.66 続き．
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部への粒子の集積は吹送流の収束によって行われる．実験 STD における冬季吹送流の流

速は非常に弱く粒子を集積させることができない（第 4.3.2小節）．上記の例では 2000年

1月 1日（冬季）に粒子が放流された例であったが，異なる時期に粒子を放流しても収束

メカニズムや高密度領域の特徴に変化はない．図 4.67∼図 4.69は 2000年 7月 1日（夏

季）に粒子を放流したときの例である．

4.4.2 移動距離と移動方位

前節では粒子全体の大まかな振る舞いを長期間（数年間）に渡って見た．ここでは比較

的短期間（1年後）での粒子の挙動について調べる．個々の粒子が初期配置された位置か

ら 1年後にどの場所にあるかを測るため，粒子の移動距離（MR）及び移動方位（MΘ）を

定義する．これは 1年後の粒子位置について初期位置から見た距離及び方位を球座標上で

示したものであり，以下のように表せる．

MR = Re arccos (cosΨ1 cosΨ2 cosΘ1 cosΘ2

+cosΨ1 cosΨ2 sinΘ1 sinΘ2 + sinΨ1 sinΨ2) ,

MΘ = arctan

(
cosΨ2 sin (Θ2 −Θ1)

cosΨ1 sinΨ2 − sinΨ1 cosΨ2 cos (Θ2 −Θ1)

)
,

添字の 1，2はそれぞれ初期位置及び 1年後の粒子の位置を表す．以下では冬季（12月）

と夏季（6 月）に粒子を初期配置し，それぞれの MR，MΘ を求める．図 4.70，図 4.71

は実験 ET，実験 STD及び実験 DCにおけるMR を冬季及び夏季について示す．全ての

実験及び両季節において黒潮・黒潮続流域周辺でMR が大きい．これは粒子が強流帯に

乗って高速で移動したためである．また北緯 20度以南においても貿易風によって粒子が

遠くへ移動している．一方，北緯 20度から 30度及びハワイ北東部の粒子収束領域及び高

緯度ではMR は小さい．

黒潮続流域とその周辺におけるMRが大きな領域に着目する．冬季において（図 4.70），

各実験間でその領域の緯度方向の幅に違いがある．緯度方向の幅が最も広いのは実験 ET

であり，北緯 35度から 50度付近までMR が大きい．最も幅が狭いのは実験 STD であ

り，北緯 35度付近の黒潮・黒潮続流域上で大きい．実験 DCでの幅の広さは実験 ETと

実験 STD の中間であり，実験 STD より広く実験 ETより狭い．夏季については，全て
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図 4.67 図 4.64と同様．ただし，2000年 7月 1日に粒子を放流した場合．
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図 4.67 続き．
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図 4.68 図 4.67と同様．ただし，実験 STD の場合．
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図 4.68 続き．
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図 4.69 図 4.67と同様．ただし，実験DC の場合．
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図 4.69 続き．
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図 4.70 2000年冬季における各実験間でのMR の比較．上から，実験 ET，実験 STD，

実験 DC を示す．色に対応する MR の値を右上に示す（青は MR が小さく，赤は大

きい）．
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図 4.71 図 4.70と同様．ただし，夏季の場合．
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の実験間でMR の空間分布はほぼ等しい（図 4.70）．これらの特徴は他の年についても同

様に確認できる．図 4.72には，各季節でのMR について実験 ETの実験 DCからの差を

示す．冬季において，黒潮続流域では実験 DC のMR が実験 ET に比べ大きく，その北

方の海域では逆に実験 ET のMR が大きい．この差が大きな領域の間には差が小さい領

域（北緯 40度付近）が存在する．一方，夏季はカムチャッカ半島及び台湾付近などで僅

かな差があるが，両実験間の差は冬季に比べ非常に小さい．これらの特徴は他の年にも同

様に確認できる（図 4.73，図 4.74）．図 4.75には，各季節でのMR について実験 STD

の実験 DCからの差を示す．冬季において，実験 ETの場合とは逆に黒潮続流域では実験

DCのMR が実験 STD に比べ小さく，その北方の海域では実験 STD のMR が大きい．

夏季は冬季に比べて両実験間の差が小さい．これらの特徴は他の年にも同様に確認できる

（図 4.76，図 4.77）．

次に，図 4.78，図 4.79に実験 ET，実験 STD 及び実験 DCにおけるMΘ を示す．全

ての実験の冬季と夏季ともに北緯 30度から 50度では粒子は東に移動し，北緯 30度以南

では北西に移動している．また，ハワイ北東部（冬季では北緯 30度，夏季では北緯 35度

の東経 215 度）へ向かって粒子が集まっていることが分かる．これらの特徴は解析した

他の年についても同様に確認できる．図 4.80 には，2000 年における各季節でのMΘ に

ついて実験 ETと実験 DCの差を示す．冬季において，黒潮続流域の南方でその差が大き

い．この領域は実験 ET に比べ実験 DC のMR が大きな領域である．また，オホーツク

海やアラスカ湾などで両実験間の差が大きい．北海道東部領域ではMR の差は大きいが，

MΘ の差は小さい．また，夏季は冬季に比べて両実験間の差が小さい．これらの特徴は解

析した他の年についても同様に確認できる（図 4.81，図 4.82）．図 4.83には，各季節で

のMΘ について実験 STDと実験 DCの差を示す．実験 ETの場合と同様に，冬季におい

て黒潮続流域の南方でその差が大きく，夏季は冬季に比べて両実験間の差が小さい．これ

らの特徴は解析した他の年についても同様に確認できる（図 4.84，4.85）．

両実験間での冬季におけるMR 及びMΘ の差の原因を探る．図 4.86は実験 ET及び実

験 DCにおける粒子の軌跡を示す．冬季において，北緯 46度から放流された粒子（上図

の赤線）の軌跡に注目する．この位置での地衡流は小さく，海面冷却による対流混合が卓

越しているため実験 DC の吹送流も小さい．従って，粒子は初期位置からほとんど動か
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図 4.72 冬季（上図）及び夏季（下図）における，実験 ETの実験 DCからのMR の

差．青は負（実験 DCのMR が大きい），赤は正（実験 DCのMR が小さい）を示す．

色と値の対応は右上に示す．ただし，差の絶対値が 1.0× 106 mより小さい場所は表示

していない．
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図 4.73 図 4.72と同様．ただし，2001年から 2005年までの冬季の場合．
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図 4.74 図 4.73と同様．ただし，夏季の場合．
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図 4.75 図 4.72と同様．ただし，実験 DCに対する実験 STD の場合．差の絶対値が

8.0× 105 mより小さい場所は表示していない．
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図 4.76 図 4.73と同様．ただし，実験 STD の場合．
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図 4.77 図 4.76と同様．ただし，夏季の場合．
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図 4.78 2000年冬季における各実験間でのMΘ の比較．上から，実験 ET，実験 STD，

実験 DCである．色に対応するMΘ を右上に示す．
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図 4.79 図 4.78と同様．ただし，夏季の場合．
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図 4.80 図 4.72と同様．ただし，MΘ の場合．差の絶対値が 90◦ より小さい場所は表

示していない．
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図 4.81 図 4.80と同様．ただし，2001年から 2005年までの冬季の場合．
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図 4.82 図 4.81と同様．ただし，夏季の場合．
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図 4.83 図 4.72と同様．ただし，実験 DCに対する実験 STD の場合．
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図 4.84 図 4.81と同様．ただし，実験 STD の場合．
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図 4.85 図 4.84と同様．ただし，夏季の場合．
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図 4.86 冬季（上図）及び夏季（下図）における実験 ET（点線）及び実験 DC（実線）

における 1年間の粒子軌跡．色は放流された初期位置（北緯 46度（赤），39度（黒）及

び 32度（青）の東経 147度）の違いを示す．•及び ▲は実験 DC，実験 ETのそれぞ

れ 1ヶ月毎の位置を示す．
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ない．一方，実験 ETでは海面冷却の影響を考慮していないため，冬季の南向きの吹送流

によって粒子は強流帯の方向へ向かう．強流帯に乗ると高速で東へ輸送され 1 年後の位

置は放流位置から遠く離れている．それゆえ，実験 ET と実験 DC 間のMR の差が生じ

る．しかし，移動方位には違いはないためMΘ の違いは小さい．次に，北緯 32度から放

流された粒子（上図の青線）に注目する．この初期位置は黒潮続流域の下部に位置してお

り弱い東向き流れがある．実験 DCでは徐々に粒子は東へ移動する．夏季に近づくと南風

で高緯度へ移動する．それにより，粒子はより強い流れに乗り東へ向かう速度は増加す

る．一方，実験 ETは南向きの強い冬季吹送流によって強流域から外れる．粒子が運ばれ

た北緯 25度付近は地衡流は小さく（図 4.1），1年間を通して西向きの吹送流が存在する

（図 4.32）．従って，粒子は初期位置からの移動距離が小さく，方位は南西にある．この

ため，MR とMΘ 双方に違いが生じる．最後に，北緯 39度から放流された粒子（上図の

黒線）を見る．この初期位置は黒潮続流域の上部に位置している．実験 DCでは強流帯に

乗って東へ移動していき，その際緯度方向への変化は小さい．一方，実験 ETでは東へ輸

送されながら吹送流によって南へ流される．しかし，強流帯を出る前に風向きが変わり，

再び北方へ戻されるため強流体をでることはない．これより，最終的な粒子の位置は両実

験間で差が無く，MR 及びMΘ の違いは小さい．

夏季に放流した場合（図 4.86の下図），北緯 46度と 32度から放流した粒子は 1年間を

通して，その経路にほとんど違いがない．北緯 39度から放流した粒子の場合，10月まで

の軌道はほぼ一致している．冬季に入り吹送流に違いが生じると，実験 ET の粒子が低緯

度方向に移動する．しかし，その移動距離は大きくない．従って，これら 3つの粒子につ

いて両実験間での差は僅かであり，MR 及びMΘ の差も小さい．

実験 DC と実験 STD 間のMR，MΘ の差も冬季吹送流流速の違いで説明される．冬

季において，実験 STD は吹送流流速は 0である（図 4.32）．すなわち，吹送流が存在し

ない．対して実験DC の吹送流は弱いながらも存在する．そのため，実験 STDにおいて

黒潮続流域北方から放流された粒子は強流帯に乗れないか，あるいは乗る時期が遅れる．

それゆえ，MR の差が生じる．また，黒潮続流域下部から放流された粒子について，実験

STD はそのまま強流帯に乗って東へ輸送されるが，実験 DCでは強流帯から脱し西へ輸

送される．従って，MR 及びMΘ に差が生まれる．
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4.5 まとめ

この章では海面熱フラックスの日変化が吹送流に及ぼす影響を，特定の緯度や時期だけ

でなく実際の海面熱フラックスデータを与えた解析解から北太平洋の表層吹送流を時空間

的に調べた．その結果，海面熱フラックスの影響を受けない場合，季節変化の影響を受け

る場合及び日変化の影響を受ける場合における吹送流の空間変化，季節変化に大きな違い

が生じた．海面熱フラックスの影響を受けない場合の吹送流は対流混合の影響を受けない

ために流速が大きく，Sf と Da は季節，場所を問わず一定値である．対して，海面熱フ

ラックスの影響を受ける場合は冬季に Sf が小さく夏季に大きい．日変化を考慮した場合

でも冬季の Sf が小さいが，季節変化のみを考慮した場合に比べると大きい．夏季にはこ

れら 3つの場合において，冬季ほど大きな違いはみられなかった．また，日変化を考慮し

た場合の Sf 及び Da は高緯度または黒潮・黒潮続流域でその季節変化が大きく，低緯度

では小さい．

次に，これらの違いが物質の漂流に及ぼす影響について粒子追跡実験を行った．当対象

海洋に一様に分布した粒子の全体的な収束メカニズムや，最終的な粒子の集積位置に各実

験間での違いは見られなかった．しかし，1年間という粒子が完全に集積するには不十分

である比較的短期間での粒子の動きに注目した結果，各実験間でその違いは顕著であっ

た．特に，黒潮及び黒潮続流域付近では吹送流流速の違いによって粒子が高速輸送される

か否かが決まるため，各実験間の 1年後の粒子位置に大きな違い生じた．このように，吹

送流自体による輸送距離は各実験間で大きくないが，強流域周辺ではその小さな違いが粒

子の動きに大きな差を生む．このことは漂流問題を考える上で吹送流を高精度で予測する

ことの重要性を示しており，そのためにも海面熱フラックスの日変化の効果は無視でき

ない．
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第 5章 結論

本研究では海面熱フラックスの日変化が吹送流に及ぼす影響について詳細に調べた．第

2 章では，Yoshikawa and Masuda (2009) の対馬海峡の表層吹送流の季節変化に着目し，

現実の外力を与えた LES実験から海面熱フラックスの短周期変動が表層流の季節変化を

説明するための重要な要素であることを明かにした．特に冬季対馬海峡においてはその影

響が大きく，短周期変動を考慮せず一定の月平均値を与えた場合に比べ約 2倍の流速とな

ることが分かった．この結果は観測値をよく説明するものである．その後，海面熱フラッ

クスの日変化に注目するため単純化した条件下で数値実験を行い，流速増加の仕組みを調

べた．実験は対馬海峡の代表的な値を用いて行い，日変化を考える場合と考えずに月平均

値を与える場合の 2つを比較した．日変化を考慮した場合は，冬季でも日中の日射によっ

て僅かな時間ではあるが海面が加熱される．海面加熱時は海洋表層で成層し，吹送流が発

達する．その海面加熱時における大きな流速が日（月）平均値を増加させることを明かに

した．さらに，対馬海峡の代表的な値のみでなく様々な日変化パターンについて調べた結

果，表層流速の Sf と Da は海面加熱時間（Th）と加熱率と冷却率の比（h/c）に大きく

依存することが分かり，それらの増加に伴って Sf と Da も増加することが分かった．風

応力に対する依存性も調べた結果，Da は若干風応力によって変化するが Sf は風応力に

はほとんど依存しないことを明かにした．最後に対馬海峡で観測された水温データと数値

実験を比較し，使用した LESの有用性を確認した．HFレーダと ADCPデータを使って

冬季における表層吹送流の日変化が実際に存在することを示した．

第 3 章では，日変化する海面熱フラックスのもとで生じる吹送流についてさらに詳し

いメカニズムを調べるため，解析解を導出した．解析解から Th 及び h/cが重要なパラメ

ターであることが示され，大まかに Da と Sf は Th 及び h/cと共に増加するという LES

と同様の結果になることを確認した．解析解はエクマン螺旋項と慣性振動項から構成さ

れ，それぞれの項は吹送流の日平均値に異なる影響を及ぼす．エクマン螺旋項は日平均値

の Sf を決めていて，Da を増加させる効果を持つ．一方，慣性振動項は日平均値の Sf に

は影響を及ぼさず，Da を減少させる効果を持つ．これらの項の影響力の大小を考えるこ

204



とで Sf 及びDa の Th，h/c依存性を説明することができた．このことは緯度や風応力が

変化しても成り立つ．Sf はほとんどコリオリパラメターに依存せず，Da は低緯度ほど小

さくなる．また，風応力の変化に対しては Sf，Da ともにほとんど依存しない．これらの

ことは吹送流を考える上で Th と h/c，すなわち海面熱フラックスの日変化がより重要な

因子であると結論できる．

第 4章では，第 3章で導出した解析解を使用し北太平洋を対象に Sf 及び Da の時空間

分布を調べた．対象海洋全体で Sf 及び Da が冬季に小さく，夏季に大きいといった季節

変化が見られが，高緯度または黒潮・黒潮続流域で顕著である．さらに海面熱フラックス

の影響を受けない場合，季節変化の影響を受ける場合及び日変化の影響を受ける場合に対

して粒子追跡実験を行い比較することで，海面熱フラックスとその日変化が物質の漂流に

与える影響を調べた．その結果，最終的な粒子の集積位置や収束メカニズムに各実験間で

の違いは見られなかったが，1年間という粒子が完全に集積するには不十分である短期間

での粒子の動きに注目したところ，各実験間でその違いは顕著であった．特に，黒潮及び

黒潮続流域付近では吹送流流速の違いによって粒子が高速輸送されるか否かが決まるた

め，各実験間の 1年後の粒子位置に大きな違い生じた．このように，吹送流自体による輸

送距離は各実験間で大きくないが，水平シアが大きな領域ではその小さな違いが粒子の動

きに大きな差を生む．このことは漂流問題を考える上で吹送流を高精度で予測することの

重要性を示しており，そのためにも海面熱フラックスの日変化の効果は無視できないと言

える．

本研究では海面熱フラックスの日変化が吹送流構造を決定する上で，非常に重要な役割

を担っていることを明かにし，これは吹送流の推定精度を向上させ漂流経路の予測をより

正確に行うために重要なことであるを示した．本研究では主に表層吹送流を中心に議論し

たが，内部流については観測が少ないこともあり深く述べていない．また，この日変化が

大気海洋相互作用を通じて大気及び海洋にどのような影響をもたらすのかも調べる必要が

ある．さらに，ここでは波やラングミュア乱流の影響など風による関節的な混合を考えて

いない．これらは今後の研究課題である．
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付録 A 有限水深海洋における解析解の導出

A.1 非定常吹送流

解くべき方程式としてブシネスク近似下での移流項，圧力項，水平粘性・拡散項を無視

した鉛直一次元運動方程式（水平成分），

∂U

∂t
+ ifU =

∂

∂z

(
µ
∂U

∂z

)
(U = u+ iv),

を考える．初期条件は静止流体

U = 0

とし，境界条件として海面（z = 0）で y 軸方向に定常な風応力

µ
∂U

∂z
= i

τ

ρ0
,

を与え，海底（z = −D）では流速無し

U = 0,

とする．

ここで，

Ũ = U exp (ift)

と置き換えることで式 (3.1)は

∂Ũ

∂t
= µ

∂2Ũ

∂z2
, (a.1)

となり，初期条件及び境界条件も

Ũ =0 at t = 0, (a.2)

∂Ũ

∂z
=i

τ

µρ0
exp (ift) at z = 0, (a.3)

Ũ =0 at z = −D, (a.4)
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と書き換えられる．

まず，式 (a.1)の一般解を変数分離法を用いて求める．Ũ = T (t) · Z(z)と表せるとして

式 (a.1)に代入すると，

T (t)

∂t
Z(z) = µ

∂2Z(z)

∂z2
T (t),

1

T (t)

∂T (t)

∂t
= µ

1

Z(z)

∂Z(z)

∂z2
=一定.

よって，

1

T (t)

∂T (t)

∂t
= C,

µ
1

Z(z)

∂2Z(z)

∂z2
= C,

ここで，C は定数である．T (t) = A exp (Bt)(A,B は定数) とすれば上式から B = C，

すなわち

T (t) = A exp (Ct),

となる．一方，Z(z) = A′ exp (B′z)(A′, B′は定数)とすれば下式から B′ = ±(C/µ)1/2，

すなわち

Z(z) = A′
1 exp

(√
C

µ
z

)
+A′

2 exp

(
−

√
C

µ
z

)
(A′

1, B
′
1 は定数).

これら Z(z)と T (t)から Ũ の一般解は

Ũ = A exp (Ct)

{
A′

1 exp

(√
C

µ
z

)
+A′

2 exp

(
−

√
C

µ
z

)}

=

{
A exp

(√
C

µ
z

)
+B exp

(
−

√
C

µ
z

)}
exp (Ct), (a.5)

である．

続いて，式 (a.1)の同次解を同次境界条件，

∂Ũ

∂z
=0 at z = 0,

Ũ =0 at z = −D,
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から求める．これらから

A

√
C

µ
−B

√
C

µ
= 0,

A exp

(
−

√
C

µ
D

)
+B exp

(√
C

µ
D

)
= 0.

すなわち，

A = B,

exp

(
−

√
C

µ
D

)
+ exp

(√
C

µ
D

)
= 0, (a.6)

が成り立つ．C は式 (a.6)を満たすには負でなければならない．そのため，

C = −Cp < 0 (Cp > 0),

と置き直せば，式 (a.6)の左辺は

exp

(
−

√
C

µ
D

)
+ exp

(√
C

µ
D

)
= exp

(
−i

√
Cp

µ
D

)
+ exp

(
i

√
Cp

µ
D

)

= 2 cos

(√
Cp

µ
D

)
,

である．これが 0になるには√
Cp

µ
D =

(
2n+ 1

2

)
π (n = 0, 1, · · · ),

となる必要があり，このとき Cp は

Cp =
µ

D2

{
(2n+ 1)π

2

}2

=
P 2
n

Tµ

となる．ただし，Pn = (2n+ 1)π/2 (n = 0, 1, 2, . . . )及び Tµ = D2/µである．以上，

A = B, Cp =
P 2
n

Tµ
, Tµ =

D2

µ
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を式 (a.5)に代入すれば

Ũ =

{
A exp

(√
−P 2

n

D2
z

)
+A exp

(
−
√
−P 2

n

D2
z

)}
exp

(
−P 2

n

Tµ
t

)
= A

{
exp

(
i
Pn

D
z

)
+ exp

(
−i

Pn

D
z

)}
exp

(
−P 2

n

Tµ
t

)
= A

{
cos

(
Pn

D
z

)
+ i sin

(
Pn

D
z

)
+ cos

(
−Pn

D
z

)
+ i sin

(
−Pn

D
z

)}
exp

(
−P 2

n

Tµ
t

)
= 2A cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
exp

(
−P 2

n

Tµ
t

)
である．同次解の一般解は上式の重ね合わせで表現できるので

Ũg =
∞∑

n=0

En exp

(
−P 2

n

Tµ
t

)
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
, (a.7)

となる．

次に特解を求める．式 (a.5)を海面境界条件（式 (a.3)）に代入すれば{
A

√
C

µ
exp

(√
C

µ
z

)
−B

√
C

µ
exp

(
−

√
C

µ
z

)}
exp (Ct) = i

τ

µρ0
exp (ift).

上式をすべての t(> 0)で満足するために C = if となる．従って，√
C

µ
=

√
i
f

µ
=

1 + i√
2

√
f

µ
=

1 + i

δf
,

となる．これを海面及び海底境界条件に代入すれば，

A
1 + i

δf
−B

1 + i

δf
= i

τ

µρ0
,

A exp {−(1 + i)D′
δ}+B exp {(1 + i)D′

δ} = 0,

となる．これら 2式から Aと B を決定する．表層境界条件から

A
1 + i

δf
−B

1 + i

δf
= i

τ

µρ0
,

A−B = i
τ

µρ0

δf
1 + i

≡ W. (a.8)
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海底境界条件から

A exp {−(1 + i)D′
δ}+B exp {(1 + i)D′

δ} = 0

A = −B
exp {(1 + i)D′

δ}
exp {−(1 + i)D′

δ}
, (a.9)

−B = A
exp {−(1 + i)D′

δ}
exp {(1 + i)D′

δ}
. (a.10)

式 (a.10)を式 (a.8)に代入して

A+A
exp {−(1 + i)D′

δ}
exp {(1 + i)D′

δ}
= W,

A =
W

1 +
exp{−(1+i)D′

δ}
exp{(1+i)D′

δ}

=
W exp {(1 + i)D′

δ}
exp {(1 + i)D′

δ}+ exp {−(1 + i)D′
δ}

,

=
W

2 cosh {(1 + i)D′
δ}

exp {(1 + i)D′
δ}.

(a.9)式を (a.8)式に代入して

−B
exp {(1 + i)D′

δ}
exp {−(1 + i)D′

δ}
−B = W,

B = − W

1 +
exp{(1+i)D′

δ}
exp{−(1+i)D′

δ}

= − W exp {−(1 + i)D′
δ}

exp {(1 + i)D′
δ}+ exp {−(1 + i)D′

δ}
,

= − W

2 cosh {(1 + i)D′
δ}

exp {−(1 + i)D′
δ}.

まとめると，A，B 及び C は

A =
W

2 cosh {(1 + i)D′
δ}

exp {(1 + i)D′
δ},

B = − W

2 cosh {(1 + i)D′
δ}

exp {−(1 + i)D′
δ},

C = −if.

これらを式 (a.5)に代入して特解

Ũs = W
sinh {(1 + i)(z′ +D′

δ)}
cosh {(1 + i)D′

δ}
exp (ift), (a.11)

を得る．
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一般解は同次解（式 (a.7)）及び特解（式 (a.11)）の和で表現できるため，

Ũ=w̃g + w̃s

=
∞∑

n=0

En exp

(
−P 2

n

Tµ
t

)
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
+W

sinh {(1 + i)(z′ +D′
δ)}

cosh {(1 + i)D′
δ}

exp (ift).

(a.12)

となる．En は初期条件（Ũ = 0 at t = 0）から決まる．すなわち，

∞∑
n=0

En cos

(
Pn

D′
δ

z′
)

= −W
sinh {(1 + i)(z′ +D′

δ)}
cosh {(1 + i)D′

δ}
.

この式の両辺に cos (Pmz′/D′
δ), (m = 0, 1, · · · )を掛けて −D′

δ ≤ z′ ≤ 0の範囲で積分す

ると

∞∑
n=0

En

∫ 0

−D′
δ

cos

(
Pm

D′
δ

z′
)
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′ = −W

∫ 0

−D′
δ

sinh {(1 + i)(z′ +D′
δ)}

cosh {(1 + i)D′
δ}

cos

(
Pm

D′
δ

z′
)
dz′

(a.13)

上式の左辺の積分部分についてm = nの場合，

∫ 0

−D′
δ

cos2
(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′ =

∫ 0

−D′
δ

cos
(

2Pn

D′
δ
z′
)
+ 1

2
dz′

=
1

2

{∫ 0

−D′
δ

cos

(
2Pn

D′
δ

z′
)
dz′ +

∫ 0

−D′
δ

dz′

}

=
1

2

{[
D′

δ

2Pn
sin

(
2Pn

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

+ [z′]0−D′
δ

}

=
1

2

{
D′

δ

2Pn
sin (2Pn) +D′

δ

}
=

D′
δ

2
.

一方，m ̸= nの場合，

Pn + Pm = (n+m+ 1)π,

Pn − Pm = (n−m)π,
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を考慮して，∫ 0

−D′
δ

cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
cos

(
Pm

D′
δ

z′
)
dz′

=
1

2

∫ 0

−D′
δ

cos

(
Pn + Pm

D′
δ

z′
)
dz′ +

1

2

∫ 0

−D′
δ

cos

(
Pn − Pm

D′
δ

z′
)
dz′

=
1

2

[
D′

δ

Pn + Pm
sin

(
Pn + Pm

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

+
1

2

[
D′

δ

Pn − Pm
sin

(
Pn − Pm

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

=
1

2

D′
δ

(m+ n+ 1)π
sin {(m+ n+ 1)π}+ 1

2

D′
δ

(n−m)π
sin {(n−m)π}

=0.

よって，式 (a.13)は n = mの場合のみを考えて，

D′
δ

2
En = −W

∫ 0

−D′
δ

sinh {(1 + i)(z′ +D′
δ)}

cosh {(1 + i)D′
δ}

cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′,

であり En は，

En =−W
2

D′
δ

∫ 0

−D′
δ

sinh {(1 + i)(z′ +D′
δ)}

cosh {(1 + i)D′
δ}

cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

=− W

D′
δ cosh {(1 + i)D′

δ}

∫ 0

−D′
δ

2 sinh {(1 + i)(z′ +D′
δ)} cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

=− W

D′
δ cosh {(1 + i)D′

δ}

[
exp {(1 + i)D′

δ}
∫ 0

−D′
δ

exp {(1 + i)z′} cos
(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

− exp {−(1 + i)D′
δ}
∫ 0

−D′
δ

exp {−(1 + i)z′} cos
(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

]
, (a.14)

である．式 (a.14)の積分部分を不定積分とし I , J とそれぞれ定義する．

I ≡
∫

exp {(1 + i)z′} cos
(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′,

J ≡
∫

exp {−(1 + i)z′} cos
(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′.
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それぞれを計算すると

I =

∫
exp {(1 + i)z′} cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

=

∫
d

dz′

[
1

1 + i
exp {(1 + i)z′}

]
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

=
exp {(1 + i)z′}

1 + i
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
+

Pn

D′
δ(1 + i)

∫
exp {(1 + i)z′} sin

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

=
exp {(1 + i)z′}

1 + i
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)

+
Pn

D′
δ(1 + i)

∫
d

dz′

{
exp {(1 + i)z′}

1 + i

}
sin

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

=
exp {(1 + i)z′}

1 + i
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)

+
Pn

D′
δ(1 + i)

[
exp {(1 + i)z′}

1 + i
sin

(
Pn

D′
δ

z′
)
−
∫

exp {(1 + i)z′}
1 + i

Pn

D′
δ

cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′
]

=
exp {(1 + i)z′}

1 + i
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
+

Pn

D′
δ(1 + i)2

[
exp {(1 + i)z′} sin

(
Pn

D′
δ

z′
)
− Pn

D′
δ

I

]

=
exp {(1 + i)z′}

1 + i

{
cos
(

Pn

D′
δ
z′
)
+ Pn

(1+i)D′
δ
sin
(

Pn

D′
δ
z′
)}

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2 ,
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J =

∫
exp {−(1 + i)z′} cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

=

∫
d

dz′

[
1

1 + i
exp {−(1 + i)z′}

]
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

=
exp {−(1 + i)z′}

−(1 + i)
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
+

Pn

−D′
δ(1 + i)

∫
exp {−(1 + i)z′} sin

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

=
exp {−(1 + i)z′}

−(1 + i)
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)

+
Pn

−D′
δ(1 + i)

∫
d

dz′

{
exp {−(1 + i)z′}

−(1 + i)

}
sin

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′

=
exp {−(1 + i)z′}

−(1 + i)
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)

+
Pn

−D′
δ(1 + i)

[
exp {−(1 + i)z′}

−(1 + i)
sin

(
Pn

D′
δ

z′
)

−
∫

exp {−(1 + i)z′}
−(1 + i)

Pn

D′
δ

cos

(
Pn

D′
δ

z′
)
dz′
]

=
exp {−(1 + i)z′}

−(1 + i)
cos

(
Pn

D′
δ

z′
)

+
Pn

{−D′
δ(1 + i)}2

[
exp {−(1 + i)z′} sin

(
Pn

D′
δ

z′
)
− Pn

D′
δ

J

]

=
exp {−(1 + i)z′}

−(1 + i)

{
cos
(

Pn

D′
δ
z′
)
− Pn

(1+i)D′
δ
sin
(

Pn

D′
δ
z′
)}

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2 .

I ,J ともに積分範囲を考えて，

[I]
0
−D′

δ
=

exp {(1 + i)z′}
1 + i

{
cos
(

Pn

D′
δ
z′
)
+ Pn

(1+i)D′
δ
sin
(

Pn

D′
δ
z′
)}

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2


0

−D′
δ

=
1

1 + i

1

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2 − exp {−(1 + i)D′
δ}

1 + i

cos (−Pn) +
Pn

(1+i)D′
δ
sin (−Pn)

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2

=
1

1 + i

1

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2 +
exp {−(1 + i)D′

δ}
1 + i

Pn

(1+i)D′
δ
(−1)n

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2

=
1

1 + i

1

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2

{
1 + exp {−(1 + i)D′

δ}
Pn

(1 + i)D′
δ

(−1)n
}
,
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[J ]
0
−D′

δ
=

exp {−(1 + i)z′}
−(1 + i)

{
cos
(

Pn

D′
δ
z′
)
− Pn

(1+i)D′
δ
sin
(

Pn

D′
δ
z′
)}

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2


0

−D′
δ

=
1

−(1 + i)

1

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2 − exp {(1 + i)D′
δ}

−(1 + i)

cos (−Pn)− Pn

(1+i)D′
δ
sin (−Pn)

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2

=
1

−(1 + i)

1

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2 − exp {(1 + i)D′
δ}

−(1 + i)

Pn

(1+i)D′
δ
(−1)n

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2

= − 1

1 + i

1

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2

{
1− exp {(1 + i)D′

δ}
Pn

(1 + i)D′
δ

(−1)n
}
.

と求まる．これらを式 (a.14)に代入して

En =− W

D′
δ cosh {(1 + i)D′

δ}

[
exp {(1 + i)D′

δ}
∫ 0

−D′
δ

exp {(1 + i)z′} cos
(

z′

D′
δ

Pn

)
dz′

− exp {−(1 + i)D′
δ}
∫ 0

−D′
δ

exp {−(1 + i)z′} cos
(

z′

D′
δ

Pn

)
dz′

]

=− W

D′
δ cosh {(1 + i)D′

δ}exp {(1 + i)D′
δ}

1

1 +
{

Pn

D′
δ(1+i)

}2

{
1

1 + i
+

(−1)nPn exp {−(1 + i)D′
δ}

D′
δ(1 + i)2

}

+ exp {−(1 + i)D′
δ}

1

1 +
{

Pn

D′
δ(1+i)

}2

{
1

1 + i
− (−1)nPn exp {(1 + i)D′

δ}
D′

δ(1 + i)2

}
=− W

D′
δ cosh {(1 + i)D′

δ}
1

1 + i

exp {(1 + i)D′
δ}+ exp {−(1 + i)D′

δ}

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2

=− 2W

(1 + i)D′
δ

1

1 +
{

Pn

(1+i)D′
δ

}2

=− 2W

(1 + i)D′
δ

1

1 +R2
n

ここで，Rn = Pn/{(1 + i)D′
δ}である．この En を式 (a.12)に代入して両辺を exp (ift)
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で割ると式 (3.5)を得る．

U = W
sinh {(1 + i)(z′ +D′

δ)}
cosh {(1 + i)D′

δ}
− 2W

(1 + i)D′
δ

∞∑
n=0

1

1 +R2
n

exp

{
−
(
P 2
n

Tµ
+

i

Tf

)
t

}
cos

(
z′

D′
δ

Pn

)
.

この解は D → 0で Fredholm解へ近づく．

A.2 非定常浮力

浮力に関する支配方程式（式 a.32）の外力項は (αgh/ρ0Ca)Ii exp(z/λi)の i = 1, 2, 3

までの線形の重ね合わせで表現できる．従って，解くべき支配方程式は，各外力（bi）に

対する鉛直一次元の熱拡散方程式，

∂bi
∂t

=
∂

∂z

(
κ
∂bi
∂z

+ Fbi

)
, Fbi =

αgh

ρ0Ca
Ii exp

(
z

λi

)
(a.15)

を考える．初期条件は一様浮力

bi = b0i, (a.16)

とし，境界条件として海面（z = 0）で定常な浮力フラックス

∂bi
∂z

= 0,

を与え，海底（z = −D）では浮力フラックス無し

∂bi
∂z

= 0, (a.17)

とする．最終的な浮力の解析解は各外力（Fbi, i = 1, 2, 3）に関して解いた解析解の和で表

せる．

ここで，

b′i = bi +
λ

κ
Fbi, (a.18)

を使用し，式 (a.32)に代入すると，

∂b′i
∂t

=
∂

∂z

(
κ
∂b′i
∂z

)
,
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を得る．さらに初期条件及び境界条件も

b′i = b0 +
λi

κ

αgh

ρ0Ca
Ii exp

(
z

λi

)
at t = 0, (a.19)

κ
∂b′i
∂z

=
αgh

ρ0Ca
Ii at z = 0, (a.20)

κ
∂b′i
∂z

=
αgh

ρ0Ca
Ii exp

(
−D

λi

)
at z = −D. (a.21)

となる．さらにここから，

∂b′i
∂z

= b̃zi +
αgh

ρ0Caκ
Ii

{
1 +

z

D
− z

D
exp

(
−D

λi

)}
, (a.22)

とすれば，浮力の支配方程式は，

∂b̃z
∂t

= κ
∂2b̃z
∂z2

, (a.23)

となる．さらに初期条件及び境界条件も，

b̃zi = − αgh

ρ0Caκ
Ii

{
1 +

z

D
− z

D
exp

(
−D

λi

)
− exp

(
− z

λi

)}
at t = 0, (a.24)

b̃zi = 0 at z = 0, (a.25)

b̃zi = 0 at z = −D. (a.26)

と書き直せる．

式 (a.36) の一般解を変数分離法を用いて求めるが，これは式 (a.1) の場合における

式 (a.5)の µを κに置き換えたものであるため，

b̃zi =

{
A exp

(√
C

κ
z

)
+B exp

(
−
√

C

κ
z

)}
exp (Ct), (a.27)

である．海面及び海底の境界条件である，式 (a.38)及び式 (a.39)より，

A

√
C

κ
+B

√
C

κ
= 0,

A exp

(
−
√

C

κ
D

)
+B exp

(√
C

κ
D

)
= 0.

222



すなわち，

A = −B,

exp

(
−
√

C

κ
D

)
− exp

(√
C

κ
D

)
= 0, (a.28)

が成り立つ．C は式 (a.41)を満たすには負でなければならない．そのため，

C = −Cp < 0 (Cp > 0),

と置き直せば，式 (a.41)の左辺は

exp

(
−
√

C

κ
D

)
− exp

(√
C

κ
D

)
= exp

(
−i

√
Cp

κ
D

)
− exp

(
i

√
Cp

κ
D

)

= i2 sin

(√
Cp

κ
D

)
,

である．これが 0になるには√
Cp

κ
D = nπ (n = 0, 1, · · · ),

となる必要があり，このとき Cp は

Cp =
κ

D2
(nπ)

2
=

Q2
n

Tκ

となる．ただし，Qn = nπ (n = 0, 1, 2, . . . )及び Tκ = D2/κである．以上，

A = −B, Cp =
Q2

n

Tκ
, Tκ =

D2

κ

を式 (a.40)に代入すれば

b̃zi =

{
A exp

(√
−Q2

n

D2
z

)
+A exp

(
−
√
−Q2

n

D2
z

)}
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
= A

{
exp

(
i
Qn

D
z

)
+ exp

(
−i

Qn

D
z

)}
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
= A

{
cos

(
Qn

D
z

)
+ i sin

(
Qn

D
z

)
+ cos

(
−Qn

D
z

)
+ i sin

(
−Qn

D
z

)}
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
= 2A cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
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である．一般解は上式の重ね合わせで表現できるので

b̃zi =

∞∑
n=1

Fni exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
, (a.29)

となる．ここで，Fni は初期条件（式 (a.37)）から決定される係数である．t = 0のとき，

∞∑
n=0

Fni sin

(
Qn

D′
δ

z′
)

= − αghIi
ρ0Caκ

{
1 +

z′

D′
δ

− z′

D′
δ

exp

(
−D′

δ

λ′
i

)
− exp

(
− z′

λ′
i

)}
,

であり，両辺に sin (Qmz′/D′
δ), (m = 0, 1, · · · )を掛けて −D′

δ ≤ z′ ≤ 0の範囲で積分す

ると

∞∑
n=0

Fni

∫ 0

−D′
δ

sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
sin

(
Qn

D′
δ

z′
)
dz′ (a.30)

= − αgh

ρ0Caκ
Ii

∫ 0

−D′
δ

{
1 +

z′

D′
δ

− z′

D′
δ

exp

(
−D′

δ

λ′
i

)
− exp

(
− z′

λ′
i

)}
sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
dz′.

(a.31)

左辺の積分部分についてm = nの場合，

∫ 0

−D′
δ

sin2
(
Qn

D′
δ

z′
)
dz′ =

∫ 0

−D′
δ

1− cos
(

2Qn

D′
δ
z′
)

2
dz′

=
1

2

{∫ 0

−D′
δ

dz′ −
∫ 0

−D′
δ

cos

(
2Qn

D′
δ

z′
)
dz′

}

=
1

2

{
[z′]0−D′

δ
−
[
D′

δ

2Qn
sin

(
2Qn

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

}

=
1

2

{
D′

δ −
D′

δ

2Qn
sin (2Qn)

}
=

D′
δ

2

m ̸= nの場合，

Qn +Qm = (n+m)π,

Qn −Qm = (n−m)π,
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を考慮して，∫ 0

−D′
δ

sin

(
Qn

D′
δ

z′
)
sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
dz′

=
1

2

∫ 0

−D′
δ

cos

(
Qn −Qm

D′
δ

z′
)
dz′ − 1

2

∫ 0

−D′
δ

cos

(
Qn +Qm

D′
δ

z′
)
dz′

=
1

2

[
D′

δ

Qn −Qm
sin

(
Qn −Qm

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

− 1

2

[
D′

δ

Qn +Qm
sin

(
Qn +Qm

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

=
1

2

D′
δ

(n−m)π
sin {(n−m)π} − 1

2

D′
δ

(n+m)π
sin {(n+m)π}

=0.

よって，式 (a.43)は n = mの場合のみを考えて，

D′
δ

2
Fni = − αgh

ρ0Caκ
Ii

∫ 0

−D′
δ

{
1 +

z′

D′
δ

− z′

D′
δ

exp

(
−D′

δ

λ′
i

)
− exp

(
− z′

λ′
i

)}
sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
dz′,

であり，Fni は

Fni= − αghIi
ρ0Caκ

∫ 0

−D′
δ

{
1 +

z′

D′
δ

− z′

D′
δ

exp

(
−D′

δ

λ′
i

)
− exp

(
− z′

λ′
i

)}
sin

(
Qn

D′
δ

z′
)
dz

=
αghIi
ρ0Caκ

 2

Qn
−

(
λ′
i

D′
δ

)2
Qn

{
1 + (−1)n

(
D′

δ

λ′
iQn

)2
exp

(
−D′

δ

λ′
i

)}
1 + (

λ′
i

D′
δ
Qn)2

 .

この Fni を式 (a.42)に代入して，

b̃zi =
αghIi
ρ0Caκ

∞∑
n=0

βni exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
sin

(
Qn

D′
δ

z′
)
,

βni =
2

Qn
−

(
λ′
i

D′
δ

)2
Qn

{
1 + (−1)n

(
D′

δ

λ′
iQn

)2
exp

(
− λ′

i

D′
δ

)}
1 +

(
λ′
i

D′
δ
Qn

)2
を得る．

bi を得るため，まず式 (a.35)に上式を代入して，初期値を b0i とすれば，

b′i =
αghIi
ρ0Caκ

δf

[ ∞∑
n=0

D′
δ

Qn
βni

{
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
− 1

}
cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
+

λ′
i

δf
exp

(
z′

λ′
i

)]
+ b0i,
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となる．続いて，bi = b′i + (λi/κ)Fbi であるから，

bi =
αghIi
ρ0Caκ

δf

∞∑
n=0

D′
δ

Qn
βni

{
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
− 1

}
cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
+

αgh

ρ0Ca

t

δfD′
δ

+ b0i,

となる．最後に，bは bi(i = 1, 2, 3)の線形結合で表現できるため，これから bは以下の

ように表せる．

b =
αgh

ρ0Caκ
δf

∞∑
n=0

D′
δ

Qn

3∑
i=1

Iiβni

{
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
− 1

}
cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
+

αgh

ρ0Ca

t

δfD′
δ

+ b0,

ここで，b0 =
∑3

i=1 b0i を使用した．

A.3 Hf の透過を考慮しない非定常浮力

解くべき方程式として鉛直一次元の熱拡散方程式，

∂b

∂t
=

∂

∂z

(
κ
∂b

∂z

)
, (a.32)

を考える．初期条件は一様浮力

b = b0, (a.33)

とし，境界条件として海面（z = 0）で定常な浮力フラックス

κ
∂b

∂z
=

αgh

ρ0Ca
,

を与え，海底（z = −D）では浮力フラックス無し

b = 0, (a.34)

とする．

ここで，

∂b

∂z
= bz = b̃z +

αg

ρ0Caκ
h
(
1 +

z

D

)
, (a.35)

を使用し，式 (a.32)の両辺を z で微分した

∂

∂t

(
∂b

∂z

)
= κ

∂2

∂z2

(
∂b

∂z

)
,
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に代入することで

∂b̃z
∂t

= κ
∂2b̃z
∂z2

, (a.36)

を得ることができる．さらに初期条件及び境界条件も

b̃z=− αg

ρ0Caκ
h
(
1 +

z

D

)
at t = 0, (a.37)

b̃z=0 at z = 0, (a.38)

b̃z=0 at z = −D, (a.39)

と書き直せる．

式 (a.36) の一般解を変数分離法を用いて求めるが，これは式 (a.1) の場合における

式 (a.5)の µを κに置き換えたものであるため，

b̃z =

{
A exp

(√
C

κ
z

)
+B exp

(
−
√

C

κ
z

)}
exp (Ct), (a.40)

である．海面及び海底の境界条件である，式 (a.38)及び式 (a.39)より，

A

√
C

κ
+B

√
C

κ
= 0,

A exp

(
−
√

C

κ
D

)
+B exp

(√
C

κ
D

)
= 0.

すなわち，

A = −B,

exp

(
−
√

C

κ
D

)
− exp

(√
C

κ
D

)
= 0, (a.41)

が成り立つ．C は式 (a.41)を満たすには負でなければならない．そのため，

C = −Cp < 0 (Cp > 0),

と置き直せば，式 (a.41)の左辺は

exp

(
−
√

C

κ
D

)
− exp

(√
C

κ
D

)
= exp

(
−i

√
Cp

κ
D

)
− exp

(
i

√
Cp

κ
D

)

= i2 sin

(√
Cp

κ
D

)
,
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である．これが 0になるには√
Cp

κ
D = nπ (n = 0, 1, · · · ),

となる必要があり，このとき Cp は

Cp =
κ

D2
(nπ)

2
=

Q2
n

Tκ

となる．ただし，Qn = nπ (n = 0, 1, 2, . . . )及び Tκ = D2/κである．以上，

A = −B, Cp =
Q2

n

Tκ
, Tκ =

D2

κ

を式 (a.40)に代入すれば

b̃z =

{
A exp

(√
−Q2

n

D2
z

)
+A exp

(
−
√
−Q2

n

D2
z

)}
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
= A

{
exp

(
i
Qn

D
z

)
+ exp

(
−i

Qn

D
z

)}
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
= A

{
cos

(
Qn

D
z

)
+ i sin

(
Qn

D
z

)
+ cos

(
−Qn

D
z

)
+ i sin

(
−Qn

D
z

)}
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
= 2A cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
である．一般解は上式の重ね合わせで表現できるので

b̃z =
∞∑

n=1

Fn exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)
cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
, (a.42)

となる．ここで，Fn は初期条件（式 (a.37)）から決定される係数である．t = 0のとき，

∞∑
n=1

Fn sin

(
Qn

D′
δ

z′
)

= − αgh

ρ0Caκ

(
1 +

z′

D′
δ

)
,

であり，両辺に sin (Qmz′/D′
δ), (m = 0, 1, · · · )を掛けて −D′

δ ≤ z′ ≤ 0の範囲で積分す

ると

∞∑
n=1

Fn

∫ 0

−D′
δ

sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
sin

(
Qn

D′
δ

z′
)
dz′ = − αg

ρ0Caκ
h

∫ 0

−D′
δ

(
1 +

z′

D′
δ

)
sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
dz′.

(a.43)
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左辺の積分部分についてm = nの場合，

∫ 0

−D′
δ

sin2
(
Qn

D′
δ

z′
)
dz′ =

∫ 0

−D′
δ

1− cos
(

2Qn

D′
δ
z′
)

2
dz′

=
1

2

{∫ 0

−D′
δ

dz′ −
∫ 0

−D′
δ

cos

(
2Qn

D′
δ

z′
)
dz′

}

=
1

2

{
[z′]0−D′

δ
−
[
D′

δ

2Qn
sin

(
2Qn

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

}

=
1

2

{
D′

δ −
D′

δ

2Qn
sin (2Qn)

}
=

D′
δ

2

m ̸= nの場合，

Qn +Qm = (n+m)π,

Qn −Qm = (n−m)π,

を考慮して，∫ 0

−D′
δ

sin

(
Qn

D′
δ

z′
)
sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
dz′

=
1

2

∫ 0

−D′
δ

cos

(
Qn −Qm

D′
δ

z′
)
dz′ − 1

2

∫ 0

−D′
δ

cos

(
Qn +Qm

D′
δ

z′
)
dz′

=
1

2

[
D′

δ

Qn −Qm
sin

(
Qn −Qm

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

− 1

2

[
D′

δ

Qn +Qm
sin

(
Qn +Qm

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

=
1

2

D′
δ

(n−m)π
sin {(n−m)π} − 1

2

D′
δ

(n+m)π
sin {(n+m)π}

=0.

よって，式 (a.43)は n = mの場合のみを考えて，

D′
δ

2
Fn = − αg

ρ0Caκ
h

∫ 0

−D′
δ

(
1 +

z′

D′
δ

)
sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
dz′,
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であり，Fn は

Fn =− αg

ρ0Caκ
h

2

D′
δ

∫ 0

−D′
δ

(
1 +

z′

D′
δ

)
sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
dz′

=− αg

ρ0Caκ
h

2

D′
δ

{∫ 0

−D′
δ

sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
dz′ +

∫ 0

−D′
δ

z′

D′
δ

sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
dz′

}

=− αg

ρ0Caκ
h

2

D′
δ

{∫ 0

−D′
δ

sin

(
Qm

D′
δ

z′
)
dz′ +

∫ 0

−D′
δ

z′

D′
δ

(
− D′

δ

Qm
cos

(
Qm

D′
δ

z′
))′

dz′

}

=− αg

ρ0Caκ
h

2

D′
δ

{[
− D′

δ

Qm
cos

(
Qm

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

+

[
z′

D′
δ

{
− D′

δ

Qm
cos

(
Qm

D′
δ

z′
)}]0

−D′
δ

−
[
D′

δ

Q2
m

sin

(
Qm

D′
δ

z′
)]0

−D′
δ

}

=− αg

ρ0Caκ
h

2

D′
δ

{
− D′

δ

Qm
(1− cosQm)− D′

δ

Qm
cosQm

}
=− αg

ρ0Caκ
h

2

D′
δ

(
− D′

δ

Qm

)
=

2

Qm

αgh

ρ0Caκ

この Fn を式 (a.42)に代入して，

b̃z =
αg

ρ0Caκ
h

∞∑
n=1

2

Qn
sin

(
Qn

D′
δ

z′
)
exp

(
− t

Tκ
Q2

n

)
,

を得る．

bを得るため，まず式 (a.35)に上式を代入して，

bz =
αg

ρ0Caκ
h

∞∑
n=1

2

Qn
sin

(
Qn

D′
δ

z′
)
exp

(
− t

Tκ
Q2

n

)
+

αg

ρ0Caκ
h

(
1 +

z′

D′
δ

)

=
αg

ρ0Caκ
h

[ ∞∑
n=1

2

Qn
sin

(
Qn

D′
δ

z′
)
exp

(
− t

Tκ
Q2

n

)
+ 1 +

z′

D′
δ

]

である．続いて，bz = (1/δf )(∂b/∂z
′)であるから，

∂b

∂z′
=

αg

ρ0Caκ
hδf

[ ∞∑
n=1

2

Qn
sin

(
Qn

D′
δ

z′
)
exp

(
− t

Tκ
Q2

n

)
+ 1 +

z′

D′
δ

]

b =
αg

ρ0Caκ
hδf

[ ∞∑
n=1

2D′
δ

Q2
n

{
− cos

(
Qn

D′
δ

z′
)}

exp

(
− t

Tκ
Q2

n

)
+ z′ +

1

2

z′
2

D′
δ

]
+D
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となる．ここで D は積分定数であり初期条件（式 (a.33)）から決められ，

b0 =
αg

ρ0Caκ
hδf

[
−

∞∑
n=1

2D′
δ

Q2
n

cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
+ z′ +

1

2

z′
2

D′
δ

]
+D.

よって D は，

D = b0 −
αg

ρ0Caκ
hδf

[
−

∞∑
n=1

2D′
δ

Q2
n

cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
+ z′ +

1

2

z′
2

D′
δ

]
.

これから bは以下のように表せる．

b =b0 +
αg

ρ0Caκ
hδf

[
−

∞∑
n=1

2D′
δ

Q2
n

cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
exp

(
− t

Tκ
Q2

n

)
+ z′ +

1

2

z′
2

D′
δ

]

− αg

ρ0Caκ
hδf

[
−

∞∑
n=1

2D′
δ

Q2
n

cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
+ z′ +

1

2

z′
2

D′
δ

]

=
αgh

ρ0Caκ
δf

∞∑
n=1

2D′
δ

Q2
n

cos

(
Qn

D′
δ

z′
){

1− exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)}
+ b0

以上より b の形が決まった．鉛直分布を決定するには，ある時間 t までに得た総浮力

δf
∫ 0

−D′
δ
b− b0 + Edz′ と与えられた浮力

∫ t

0
(αgh/(ρ0Ca))dtとが等しいという条件，

αgh

ρ0Caκ
δ2f

∞∑
n=1

2D′
δ

Q2
n

∫ 0

−D′
δ

cos

(
Qn

D′
δ

z′
)
dz′
{
1− exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)}
+δf

∫ 0

−D′
δ

Edz′ =
αgh

ρ0Ca
t,

を満たす必要があり，E は

E =
αgh

ρ0Ca

1

δfD′
δ

t

と決定される．よって，

b =
αgh

ρ0Caκ
δf

∞∑
n=1

2D′
δ

Q2
n

cos

(
Qn

D′
δ

z′
){

1− exp

(
−Q2

n

Tκ
t

)}
+

αgh

ρ0Ca

1

δfD′
δ

t+ b0,

となる．
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