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表層流 ・潮汐に関する覚書

-海洋レーダー観測に関連 して-

九州大学応用力学研究所所報 第132号(55-74)2007年3月

増 田 章*1

(2007年1月31日 受 理)

1.は じめ に

本稿の目的は二つある.一 つは海洋 レーダーを用

いて海流を観測する際に出て くる現象および解析法

について整理 しておくことである.調 和解析,潮 流

楕円,そ の転流,エ クマン吹送流,無 潮点,反 無潮点

を取 り上げる.既 によく知られた(と 思われている)

結果も記述する.但 し導出方法に新 しいものがある

と思う.複 素数表現を多用して見通 し良い記述をし

たつもりである.も う一つの目的は,こ のような簡

明な記述を用いて,表 層海流および無潮点 ・反無潮

点周りの場の性質を考察することである.

その理由を述べる.1999年 の試験観測(山 本ほか

2002)を 経 て,2002年 よ りこの方,海 洋 レー ダー シ

ステムで対馬海峡の表層海流面分布を連続計測 し,対

馬海峡の海流や潮位の変動 を研究 してい る(山 下ほか

2004,奥 野 ほか2004,遙 山ほか2004,奥 野 ほか2005,

Ybshikawaetal.2006).そ の過程で,表 層海流や潮

汐の ことで理解 してお くべ きことやす っき りしない

ことがい くつか あった.自 分な りに考 えて きたこ と

を現時点で まとめておき,今 後の レー ダー観測 と研

究に役立てようとい う趣 旨である.例 えば,潮 流の代

表的な ものはM2潮 であ るが,そ のM2潮 は 日本海
ア

に入ったすぐ韓国寄 りに無潮点がある.ま た対馬海

峡では反無潮点の特性を持つ といわれている.無 潮

点と反無潮点の特性はどの程度分かっているのだろ

うか.ま た,海 洋 レーダーは表面付近の流れを観測*1九 州大学応用力学研究所
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する.そ の意味で海流の鉛直分布は重要である.鉛

直粘性によって生 じる鉛直分布と潮流楕円の転流の

性質について考察する.極 く表層の流れを測ってい

る海洋レーダーでは,常 に問題になる吹送流もこの

観点から調べてお く必要がある.、

次の節で調和解析とくに潮流楕円に関する複素表

現を,三 節で鉛直渦粘性による表層海流の鉛直分布,

四節で無潮点 ・反無潮点周 りの場の特性を論じる.

2.潮 汐 の調 和 解 析 と潮 流 楕 円

本節を複素表現の準備と定式化に当てる.乞≡〉⊂τ

は虚数単位,・*は ・の複素共役,i・ 【は ・の絶対

値,arg(●)は ・の偏角,5n[e]は ・の実部,制 ・]は

・の虚部を表すものとする.

簡単のため,こ の節では分潮を一つ 固定する.一

般性を失うことなく分潮の振動数(>0)を ω=1と

してよい(時 間の単位を調節した).ま たある固定し

た空間点における調和解析 として,時 刻原点t==0

を,当 該分潮を表す仮想天体の南中時に合わせる.

2.1視 線方向成分から東西南北成分へ変換する

潮汐に入る前に海洋 レーダー計測法の話から始め

よう。海洋レーダーでは視線方向流速を観測するの

で二つの斜交する視線方向から東西南北方向へ変換

する必要がある.(11,,v)=(ω,y)成 分 ≡(東 向き,北

向き)成 分 としよう.ま た

a≡ μ方向の成分,0≡u方 向の成分

をレーダーの視線方向に対応する速度成分とする.こ

のとき,複 素数を用いて

と表される。よって成分ごとの変換としては

であ り,そ の逆 として

を得 る.視 線方 向成分 を東西 ・南北成分に変換す る

際 分母にsin(PS-u)が あ るので,二 つの レー ダー

の見る視線方向の成す角度の正弦関数値が小さいと

き,大 きな誤差を生むことになる.

ちなみに斜交座標系で考えれば流速ベクトルuを

と表現できる.こ こにpは μ方向の単位ベクトルで,

〃⊥はpに 直交する単位ベ クトル,p,〃 ⊥ も同様

とする.こ の関係を複素数で表現すれば

を得て,実 部 と虚部か らu,vが 求 まる.但 し

なる対応を用いた.

2.2複 素調和定数と潮流の複素数表現

ある空間点で潮汐 を調和解析 し,潮 位 η,東 向

き流速u,北 向き流速vに ついてその調和定数,

Fig. 1 Radar observes only the radial componet 
      of the current vector, so that at least two 

      such components are necessary to deter-
      mine the current vector. In the figure two 

      components  u and v are measured by two 
      radars in the direction of µ and µ, respec-

      tively. Those components are used to syn-
      thesize the current vector, as is descirebed 

      in the text.



Yc,Ys,U、,Us,Vc,Vsを 得 た と し よ う.ど れ も 実 変

数 で あ る.当 該 分 潮 を

潮位水位

東向き流速

北向き流速

と 書 く.

、

と複素調和定数を定義すれば

と書ける.

実表現 も複素表示を用いて次の様に表せる.

但 し

である.

水平流速ベクトル(賜,μ)に一つの複素数を対応さ

せることができる.即 ち,複 素数の実部でベクトル

の 銑成分,虚 部でy-成 分を表す.あ る特定周波数の

潮流では

と書け る.但 し

である.W+が 反時計回 りの,W-が 時計回りの回

転成分の振幅を表す.W+≠Wtに は注意する.

という関係がある.

ここまではよく知られた事項を単に複素数を用い

て書き換えているに過ぎない.見 た目に複雑な実表

現が複素表現を用いると簡明で見通 し良いものにな

ることは追って分かる.

2.3流 速の調和定数から潮流楕円要素を求める

潮汐の解説(彦 坂1971,宇 野木1993,Yanagi1999

など)を読むと潮流楕円という言葉はよく出てくる.

なのに潮流楕円要素(長 軸長,短 軸長ほか)の 求め方

を書いたものはなかなか見かけない.複 素表現を使

えば簡単に導けるのでここにまとめておく.

潮流楕円の長軸 を?』'軸,短 軸 を が 軸,長 軸の長

さをU'>0,短 軸 の長さをIV'1,ILt軸 がu軸 と成

す角をa,潮 流ベ ク トルが長軸 の ところに くる時刻

を β とす る.長 軸方向 と短軸方 向の速度 成分 は

と書ける.後 述するように潮流ベクトルは時刻とと

もに時計回りに回る場合と反時計回 りに回る場合が

ある.こ の二つの回転方向を表すために短軸長V'に

正 ・負の値を許す.こ うすれば

Fig. 2 Tidal ellipse: (u, v) denote the (eastward, 
     northward) velocity components of tidal 

      current,  (u', v') the velocity components 
     of tidal cuurent in the (long, short) axes 

     of the tidal ellipse, 2U > 0 denotes the 
     length of the long axis of the tidal ellipse, 

21V1 the length of the short axis of the 
     tidal ellipse, and a the angle of the long 

      axis with u the eastward component. The 
      tidal current vector at a moment is de-
      noted by a dashed arrow, which rotates 

     with time clockwise when V < 0 and an-
     ticlockwise when V > 0.



となる.但 しsgnは 符 号関数であ り

であ る.(5)の 式 は,時 刻の増加 とともに

が複素平面上で単位円上を

ことを表す.

さ て

なので(3)と(6)を 比べれば

従って

ゆえに長軸長 び>0と 短軸長V'(符 号付き)を

と求 めることができる.同 様に長軸の向き(angle)a

と位 相 の遅れ(phase)β も

と複素数で表現する方が簡明である.序 でに

となる.

上に求めた関係は ω≠1の 場合でもそのまま成 り

立っ。位相の遅れ βについてのみ

としてお く.

2.4潮 流ベク トルが(時 が進むにつれ)正 の向きに

回るための必要十分条件

正の向きに回るとは反時計回りに回ることである。

後の議論に出て くるので前項でみたことをここでま

とめておく.

これまでの議論と

なる関係を用い る と

正の向 きに回 る ⇔V'>0

⇔IW詞>IW_1

⇔UcVs-UsYc>o

⇔ ベ ク トル積(U,,Vc)×(U、,Vs)>0

⇔0<arg(Us+iVs)-arg(σ 。+覗)<π

を得 る.但 し二つの二次元(水 平)ベ ク トルのベ ク ト

ル積 とは,三 次元ベ ク トル と してのベ ク トル積 の鉛

直成分を言 う.

以 上は コリオ リ係数fに 無 関係であ り南北半球の

如何 に依 らない.調 和 定数,複 素数表現,角 度の定

義のみ で決ま る.な お,回 転 スペ ク トル の諸 公式は

潮流楕円の諸公式 と共通する.

2。5潮 流楕円要素から東西南北流速成分へ変換する

潮流楕円要素から東西 ・南北方向の調和定数に移す

には次の様にする.ぴ,V',a,β が既知だから(8)

によりW÷,W一 が分かる.次 に ④ を用いて

とすれば複素調和定数が求まる.そ の実部,虚 部を

取れば実の調和定数Uc.Us,vc,vsが 分かる.調 和

定数を陽に楕円要素で表すには(7)と(12)を 用いて

次のようにする.

となる.ω ≠1で も良い形にしておいた.

3,表 層海流 ・潮流楕円の鉛直分布

－鉛 直渦粘性効果 －

係留式流速計や底置型のADCP(音 響測流計)で比

較的長期の計測をすれば潮流楕円の鉛直分布が求ま



る.海 面流速を測る海洋 レーダーで求めた海面の潮

流楕円との関係を調べるには潮流楕円の鉛直分布を

調べておく必要がある.ま た海洋レーダーで測る海

流は吹送流の影響を受けるので,吹 送流の鉛直分布

も検討しておかねばならない.こ こでは,密 度成層

や水平方向の変化といったことは議論しない.鉛 直

粘性で決まる潮流流速ベク トルの鉛直分布のみを論

じよう.な お,潮 流楕円の鉛直分布では既にYanagi

(1999)に 同様の記述がある.

3.1潮 流楕円の鉛直分布

振動数 ωの分潮を一つ固定 し,そ の潮流楕円が海

面で既知とする.即 ちW± が海洋 レーダー観測で分

かっているとする.鉛 直座標をzで 表し,そ の原点

z=0を 海面 とする.水 深はHで 一様 としておく.

潮流の水平規模は大きいものとし,圧 力pに 水平傾

度はあるものの,流 速自体は水平に一様と仮定する.

渦鉛直粘性係数 レは水平にも鉛直にも一様としてお

く.コ リオリ係数 ∫も一定とする.こ のとき支配方

程式と境界条件は以下のようになる.

を得る.W土 等の引数は鉛直座標zを 意味する.こ

こで

さて固定した ωに対する

という表現では

となる.こ こで σ土は圧力傾度ベクトルに対応する

未知量である.

を用いると,海 面 ・海底の条件を満たす解として

を得 る.

W土(z)が 分 か ったので

の実部と虚部をとれば水平流速ベクトルの時間変化 ・

鉛直分布が分かる.ま た

の実部と虚部をとれば当該分潮の潮流に乗って移動す

る水粒子の周期的変位が分かる.海 水移動ベクトル

を表す楕円の長軸 ・短軸比,長 軸 ・短軸の向きは潮流

楕円と同じである.但 し位相が π/2遅 れる.も っと

も鉛直渦粘性の仮定など曖昧な事項が多いので定性

的な議論 と理解しておかねばならない.な おｖ が鉛

直座標に依存する場合も形式的には同様である.必

要ならWKB法 を使うこともできる.

ちなみに

となる.実 部と虚部をとれば観測地点における当該

分潮の水位勾配(圧 力傾度)の 時間変化も分かる.要

するに振動する風応力に対する応答問題と同 じであ

る.つ まり振動境界層(ス トークス層)が 海底から滲

み出る問題である.こ の式は,測 定 した流速変動か

ら順圧の圧力変動を推定できる可能性を示す。

もし海底で流速が消えるという条件でなく

という境界条件(柳 ほか1983)を 使うなら

とすればよい.こ の場合は抵抗係数Rを 更に一つ指

定しなければならない,ま たこの条件では海底で流



速が0に ならない(海 底接地境界層の外を想定).但

しR-→Ooと すれば元の境界条件に対する解(14)に

帰着する.

3.2振 動する風応力に応答する表層海流
ま

海洋レーダーは海面付近の平均流速を測る.平 均

といっても海面下高々1m程 度以浅の平均値である.

風が吹いていれば表層吹送流の分だけ海洋本体の平

均流速とは異なる.ま た最近の漂流ブイ観測では,風

向きとブイの移動方向に関係があったとするものが

多い.そ こで変動する風応力に対して海面付近の海

流分布がどのように応答するかを調べておこう.要 す

るに問題はエクマン吹送流である.但 し風は不規則

に変動 している.前 項 と同様にして応答流を求める.

当該地点の海面にかかる風応力ベクトルT(t)を 複

素表示してT(ｔ）と書く(水平流速ベクトルに対する

の と同様)。

はその複素 フー リエ変換 である.Tは 実数 でないの

で,一 一般 には

である.

例によって ωを一つ固定する.海 面では風応力

条件

を適用する.そ れ以外の境界条件は同じである.こ の

とき振動数 ωで回転する風応力に対する応答として

が解になる.但 し

である。 ωは正負いずれでも良いものとしているの

で添字± は要らない.

上の式を基に風応力ベク トル と表層流ベ クトルの

成す角度 φεを考察することができる.海 面におけ

る流速ベクトルは

なので

は水深Hと ωに依存する.

を考えると,風 に対する海面流速の応答は

で決まる.但 しs土=s・(1±i)=κ(ω)Hでsは 正

の数 である.そ の偏角は

となる.sに より偏角は変るが,可 能な範囲は

にある(付 録参照).H→ ○○の極限では,

を得る.こ れはf+ω の符号に依存する.逆 にH→0

の極限では

とな り,表 面流速は風と同 じ方向を向 く.水 深が浅

くも深 くも無い中問の場合には概ね中間の向きを取

る(僅 かではあるが π/4以 上になる水深[と 周波数の

組みあわせ]も ある).定 常な風(ω=・O)な ら,一 様

な鉛直渦粘性で水深が浅いだけでも,風 応力ベク ト

ル と海面流のなす角度は可4以 下に狭まる傾向があ

る(こ れは良く知られた結果である).

不規則に変動する風応力を考慮するにはωに関す

る積分を考えればよく



となる.こ こでは不規則変動を表すものとして確率

振幅dT(ω)を 用いてスティルチェス積分の形で表し

た.こ れが変動する風応力に対する一般応答問題の

解である.

3.3風 応力と表層流の成す角度

前項の考察を,不 規則変動する風応力がある場合

のエクマン吹送流の問題に応用する.エ クマンの理

論によれば,海 面で海流は風応力ベクトルの右側45

度を向くという(北半球).し かし実際にはこれより

小さい角度になるという観測が多い.筆 者の知ると

ろでは,こ の不一致について二種類の説明がある.一

つは渦粘性係数の大きさが深さによって異なるから

とするものである.海 面近くで小さい渦粘性の場合

の計算では確かに45度 より小さくなる(付録参照).

もう一つの説明は,粘 性係数が深さに依らず一様と

するが,実 際の風が定常ではないためとするものであ

る.し かし定常でない場合に,定 常エクマン層の議論が

使えないのは良いとしても,-45°=一{<φE〈0(

北半球で)と なる理由が曖昧なように思う.上 に求め

た式を基に,こ の解釈が成り立つかどうかを考えよ

う.非 定常な場合には,「角度差」φE自 体が一定では

ない.角 度差の定義から始めなければならない.こ

こでは,上 に求めた定式化に合わせて次の定義を採

用する。

但 し石は ・の平均を表す.統 計的定常性 は仮定 して

お く.こ こに(u+iv)T*と は

なるベクトルを複素表現 したものである.∠(u,T)と

はTに 対 して水平流速ベクトルuの 成す角を表す.

この定義は定常流なら ∠(u,T)に 他ならない.不

規則風応力の場合は,い わば風応力の大きさにより

重みを付けて平均をとったベクトルの偏角を表す.エ

クマン層の調節には(中 緯度で)少 なくとも半日程度

以上時間がかかるので,時 間遅れ 丁～半日 を考慮

して

から φE(7)を 定義することも可能であるが,未 知量

が増えるばか りなので,こ こではT=0と しておく.

このような表現は実際の観測資料の解析にも有効で

あろう.

さて,一 つ注意しなければならないのは,こ こで

扱っている流速ベクトルu+ivが 海洋本体部分の海

流速度を差 し引いた表面吹送流のみを表すことであ

る(対応 して,圧 力傾度項G=0と している).通 常

の計測で得た流速は両方が入っているのでこのままで

は使えない.も し海面流速ベクトルとして海面の吹送

流以外の成分a+ioの 入った観測資料(ZL+iv)obs(0)

を用いると

にな る.真 の φEを 得 るには

としなければならない.挽+葡 自体は海流や潮汐を

含む変動量なのでこの量の計測 ・推定は容易でない.

しかし,も し⑰+葡 の変動部分と 介 の変動部分に

相関がないか,あ るいは小さいなら

となる.こ の量を変動する観測値から見積もるには

やや長期の平均量としてa+ioとTが 分かってい

ればよい.第 二項の方が大きいほど φEを 良く推定

できる.但 し第二項が大きいとその誤差が φEの 誤

差に大きく反映する.こ の意味で対馬海峡なら東水

道の冬で小潮時の観測資料が良い.倉+面 が小さく

風が強いからである.

話を元に戻す.先 に求めた一般解を用いて

を得る.但 しFT(ω)≧0を 風応力ベ ク トルのスペ ク

トル として

となることを用いた.振 動数の異なる風応力成分 ど

うしは無相関としている(FT(ω)は 風応力の回転ス

ペクトルに相当し,ω 成分と 一ω成分の間にも特別

な関係はない).こ の積分を評価 して φEの 可能な範

囲を決めよう.以 下 ノ>0と してお く.

まず水深H→ ○。の極限を考える.



となる.

(18)式 右辺にあるargの 引数をみると実部も虚部

も正である.従 って

でなければならないことが分かる.

また風のスペク トルが低周波ほ ど大き く,ま た

FT← ω)駕 恥(の(と もかく現実的なもの)な ら右辺

でargの 引数の虚部は実部より小さい.よ って

を得る.即 ち非定常性な場合にこのように定義した偏

角 φβは時計回りではあるが,45。 より小さくなる.
一方
,水 深の浅い極限で

となることは前の考察から明かである.

無限水深の場合で既に 一一 くφκ〈oで あり,水

深の小さ晦 限で φ㌍ 読 し その申leeの巌 で

は無限水深の場合より風向きに沿 う.い ずれにしろ,

北半球(ノ>0)で は

となると考えられる。即ち風応力の変動だけでも

一葺く φε<0と なる傾向(北 半球)だ けは説萌で

きる.

沿岸域や大陸棚域など水深を含めて角度を評価す

るには

(1)IT(w){2は 低周波で大きい

その低周波域で

といった性質を考える必要があろう.

試みに なジγ>0を ある定数として

なる風応力のスペクトルを無限水深で考えよう.こ

のスペクトルは低周波で白色,高 周波で

の形をもつ.実 際,対 馬海峡の海上観測塔において

長年観測 した風の解析によれば,実 際これに近いス

ペクトル形を有する(Masudaetal.1999).気 象庁

が琉球沖や四国沖で計測 した風についても支持する

解析結果がある(草 場ほか2002).こ の形のスペクト

ルの場合には 伽 を解析的に求めることができて,

となる(付 録参照.偏 角だけでなく大きさも求まる).

Fig.3に この様子を示す.北 半球なら右よりだが

45。より大きくはならない.

程度である.こ こで仮定 したスペクトル形に当てはめ

ると実際の風の ωTは 小さいだろうから,非 定常性の

効果はさほど大きくない.単 に非定常というだけで

はlilglを 狭める効果が全くないこともある(ωT→ ⑪

で φE=一 登)・

ちなみに エクマン層の応答の遅れをある 丁に固定

すると

になる。低周波の風応力が効くなら 丁の影響は小さ

い.潮 汐周期付近の風応力が多少影響するかもしれ

ない.

ここでは,鉛 直渦粘性係数が一定でも,非 定常性

があれば観測結果を定性的に説明できることを示 し

た.但 し実際の海のエクマン層では,非 定常 性以外

に渦粘性係数の深さ依存性が効く可能性が強い.そ

の他,風 波の砕波な ど海面付近の乱流については未

解明の事項が多い.単 に φEを 観測なり模型で評価

してみても,そ の結果がどの程度妥当か判断するの

は現段階では難 しいと思う.



3.4潮 流楕円の鉛直分布 とくに転流

潮流楕円の話に戻る.粘 性効果で(潮 流ベ クトル

の〉回転の向きが深さによって異なることが実際の海

で起こる(柳 ほか1983).対 馬海峡にもその事例があ

る(TakikawaetaL2003).こ の現象をここでは潮流

楕円の転流と呼ぶことにする.

特定の分潮の潮流ベクトルが反時計回りか時計回りか

どうかはiW詞 とlW--1の 大小関係で決まることを述

べた.従 って,潮 流楕円の転流とは2γ'==岡 一}一トlW-1

の符号がある深さを境に変わることである。時計回

りと反時計回りの成分がある深さで同じ大きさにな

ると言い換えても良い.転 流の生じる深さでは短軸

長が0に ならなければならない.よ って,前 節で求

めたW± に粘性係数,コ リオ リ係数,水 深等の数値

を当てはめれば潮流楕円が転流するかどうかは直ち

に判定できる(柳 ほか1983).

ただ数値計算のみでは理解が難しい.こ こでは定

性的な理解を目的にしているので数式表現によって

様子を見る.

v→Oを 仮定する.ま ず!± ω≠Oと しよう.こ

の場合,潮 流楕円は深さ方向にあまり変化しない.海

底境界層(1κthi-1の厚みをもつ)の 中でしか顕著な変

化がない。粘性が小さいので海底境界層付近を除き

上下の変化は小さいということである.実 際 渦粘

性が小さければIK±iが 大きいので,Wrkの 値は海面

近くの値を保ち海底近 くでのみ急減衰する.従 って,

潮流楕円の長軸,短 軸,長 軸の向き,位 相の遅れは

全て海面から海底近くまで同じで変化しない.潮 流

ベクトルの回転方向も逆転しない.

u→0を 認めても ω→fと なると上の議論は使

えなくなる.1κ+1は 確かに大きいが

が大きいとは限らないからである.つ まりω舘∫な

ら(自転効果がなくなり)粘性は実質的に大きく効い

てきて海底の影響が海面近 くまで現れやすい.つ ま

りω→ ∫だとエクマン層型の海底境界層が厚 くな

りうる.日 本近海でいえば日周潮の方が起きやすい.

このことは(北 半球では)K-(W⇒ にのみ生じうる.

通常の渦粘性係数 と水深だと称 による境界層は十

分薄いので 榔(W+)に はこの効果が殆 どない,な

お水深が小さい場合にも κ_に 対応する海底境界層

の影響が表層付近まで出やすい.

この状況をlrc_Hl《1な る近似で考える.

となる,

げ一姻 《 と限る必要はないが(限 れば日本近海の

半日周潮に適用できない),

という近似自体は成り立っているとしよう.

北半球で(21)が 成 り立つ状況はIK.Hlが 大きく

}κ_珊 が小さいことを意味する.普 通とまではいえ

ないが使える近似ではあろう.と くに潮流楕円の転

流が見えるならこの状況に近いだろう.こ のとき(8)

により

Fig. 3 The angle  –OE of the variable surface cur-
      rent with the variable wind stress of a 

      specified spectral form. See text for the 
     definition of OE and the spectral form of 

      wind stress. The abscissa and ordninate 
      denote log10 — and –OE in degrees, re-          f 

      spectively, for the northern hemisphere. 
     Note that –OE (e) decreases from the the-

      oretical value 45° (A) to 0, as c4.,7-, increases 
     from 0 to infinity.



が成り立つことを注意 しておく.慣 性運動と同じ回

転の成分が摩擦により海底付近で消え,逆 回 りの円

運動のみが残るということを意味する.

さて(9)と(21)を 用いて

を得る.但 し短軸長 レ'は正 ・負がありうる.南 半球

も含めて

と表せる.

この場合の転流の有無を調べるには

を考 えれば よい.E(0)は 海 面での(符 号付 き〉惰率を

表 しlc(0)[〈1に 注意 しよ う.h(0)=:1な の で

が転流が起こるための必要十分条件である.即 ち海面で

慣性振動 と同じ向きに潮流ベクトルが回転していれば

よい.今 の近似では海底でV'←H):U',←H)>0

なのだから,転 流するにはV'(0)く0で あればよい

ということである。この条件を満たせば,

なる深度で転流が起 こる.こ れより深いところでは

潮流ベク トルが慣性円 と逆向きに回り,海 底付近で

は殆 ど円になる.海 面で潮流楕円の楕率(の 絶対値)

が小さいほど(即 ち直線往復運動に近いほど)浅いと

ころで転流する.

潮流楕円長軸の長さの鉛直分布も同じ近似で論 じ

ることができる.(22)を 導いたと同様に

を得る.長 軸は常に海面から海底へ次第に減少する.

減少する割合は転流する場合(sgnげ)c(O)〈0)の 方

が大きい.

なので転流が起こっていると海底付近の長軸長は海

面での値の半分以下になる.但 し海底z=-Hと は,

海底付近の薄い境界層(北 半球なら κ+に よるもの)

の外側を指すものとしている.海 底付近で長軸が零に

なるには海面で慣性円になっていなければならない。

長軸の向きaと 位相の遅れ βが深さとともに変る

様子も同様に調べられる.た だ(21)の 近似だと海面

から海底まで変化しない:

しか し(20)に 近似を上げると

となる.日 本近海の半日周潮ではf一 ω〈0だ から,

深 くなるにつれ時計回 りに長軸が回る.二 次関数の

形から海面付近での変化は小さい。また長軸の向き

と位相の成す角は深さに依らない、

Figs.4-5に 潮流楕円長軸長U(z)〉o,(符 号つき

の)短 軸長V'(z)お よび長軸の向きa(z)一a(0)(海

面での値に相対的に測る)の 鉛直分布を示す.そ れ

ぞれ,海 面の楕率c(0)は 一〇.3および+0.3で ある.

前者では転流が生 じ,後 者では生じない.な おui(z)

と γ'(のは海面の長軸長 び(o)で 規格化 しているし

で規格化している.最 後

の量は小さい.ま た ∫一ωの正負で符号が変わるこ

とに注意する。

図も参考にしながら,以 上の結果を見てまとめよ

う.(21)の 近似が成り立つ状況で

1海 面で慣性振動 と逆向きに回る潮流楕円なら転

流は生 じない.海 面で慣性振動 と同じ向きに回

る潮流楕円なら,海 面の潮流楕円の楕率で決ま

る(23)の 深さで転流し深いところで慣性振動と

逆向きに回る.い ずれにしても底近くでは円運

動に近い.



2潮 流楕円長軸の長さは深さとともに減る.転 流

が生 じしかも海面での潮流楕円の楕率(の 絶対

値)が 大きいほどこの減少が大きい.転 流 してい

る場合,海 底付近の潮流楕円長軸長は海面での

値の半分以下になる.逆 に転流 しない場合,海

底付近の潮流楕円長軸長は海面での値の半分以

上になる.

3潮 流楕円長軸の向きaと 位相遅れ βは(25)に

従って深さとともに僅かに変化する.但 しa,β

については(20)の 近似を用いた.

播磨灘における潮流楕円の観測(柳 ほか1983)の

結果は確かに上に述べた性質を有するようである.

対馬海峡ではTakikawaetal.(2003)が 定期客船

搭載のADCP計 測資料を用いて航路に沿った断面で

M2潮 の潮流楕円を計算している.こ れによれば概ね

どの場所でも時計回りの潮流楕円が海面か ら海底ま

で続 く.潮 流楕円の転流が見 られるのは西水道の対

馬寄 りで水深130m以 上の深い所だけである.鉛 直

渦粘性意外に他の(例 えば地形)効 果が働いているか

もしれない.内 部潮汐の可能性,理 論で用いている

近似(仮 定)の 妥当性,観 測の精度なども検討する必

要があろう.

最後に転流深度の水平分布を,(21)に 基づく上の議

論が成 り立つ場合について考えてみよう.海 面の潮流

楕円は水平方向に徐々に変化するとする.海 面におけ

る(符号付きの)楕 率が0に なる所を境にして潮流楕円

の転流の有無が分かれる.ま た海面潮流楕円の惰率の

水平分布を反映して潮流楕円の水平・鉛直分布に上に述

べた特徴が現れる.例 えば楕率の水平勾配が一様なと

ころでは,転 流深度が 楕率0の 線からの水平距離

に比例して大きくなる.も っとも,(21)の 近似が悪

かったり,地 形や密度成層の効果が働いてこのよう

にならないことも多いだろう.

4.潮 差停 留 点 周 りの 様 子

-と くに無 潮 点 ・反 無潮 点-

無 潮点

というのは各分潮についての概念である.「無

潮点」というと潮汐固有のもののように聞こえるが,

とくに珍しいものではない.

コリオリ係数がない場合を考えよう.矩 形の湾奥

への進行波と湾奥からの反射波で作る定在波の節で

は水位変動の振幅が0に なる.こ れが無潮点の原型

であ り,無 潮 「線」である.コ リオ リカの効かない

Fig. 4 An example of the profiles of tidal ellipses; 
 •: U' the length of the long axis, ^: V' the 

     length of the short axis and v: a — a(0), 
     where U' and V' are normalized by U'(0) 

(f — w)H2       and a — a(0) is normalized by . 24v 
     The argument 0 means the value at the 

     sea surface (z = 0). See text for details. 
     The profiles were calculated according to 

     the approximation described in the text. 
     The ordinate is the normalized depth H . 

V1(0) _—0 .3 for this case,so that V' U'(0)— 

      changes the sign near the bottom.

Fig. 5 The same as Fig. 4 except thatV'(0) —                          U'(0) 

      0.3. Note that V' remains positive and in-
      creases its rnagnitude toward the bottom.

(amphidromic point= [running about]

point)



水面波の定在振動では節線が現れるのが普通だがコ

リオ リカが働 くと,湾 奥に進む波 と湾奥からの反射

波の振幅はどちらも湾幅方向に一様でなくなり無潮

線が無潮点に縮む.こ のとき等潮差線は無潮点の周

りに同心円状に並ぶ.ま た等時潮線は無潮点の周 り

に放射状(1周 期分)に 並ぶ.

北半球の湾内(簡単のため推進一定の矩形湾として

おく)に進入する潮汐は反時計回り(Kelvin波 の進む

向き)に 位相が進む傾向がある.コ リオリカのため,

湾内に進む波は湾奥に向かって右側の振幅が大きく,

湾奥から反射して くる波は湾奥に向かって左側の振

幅が大きい.す なわちKelvin波 の性質を有する.こ

のため,無 潮点ができやすい(Taylor1920).そ の場

合,摩 擦により反射波の振幅が小さくなるので,無

潮点は湾奥に向かって左側に偏ることが多い.

無潮点ができるには,湾 の奥行きが潮汐波の波長

(Vgg7i×周期)の1/4以 上あることが必要だろう.無

潮点は半波長毎に一つと考えられるので,奥 行きの

ある湾ほど無潮点は多くなる.

隣り合う無潮点と無潮点との間に 「反無潮点」

が現れ

る(こ とがある)tOdamaki(1989),宇 野木(1993)に

よれば対馬海峡の半日周潮は明瞭な反無潮点という.

反無潮点は潮差について鞍点風(奥 行き方向に極大だ

が,湾 の左岸右岸を横切る方向に極小)で あるだけで

なく等時潮線も鞍点状になる.本 当は,等 時潮線は反

無潮点の周 りで殆 ど一定なのだが細かく見れば反無

潮点の位相との差の分布が鞍点風ということである.

以上のように述べただけでは,あ るいは事例図を

示しただけではどの程度一般性があるのか分からな

い,そ の理屈を踏み込んで調べるのが本節の目的で

ある.

4.1無 潮点と反無潮点の近 くの様子を

単純な数式で見る

無潮点 と反無潮点の原型として次の様に一様水深

の細長い長方形の湾を考える.湾 奥側をx>Oの 向

きに,y>0を 湾の左岸側(湾 奥か ら見て)に とる.

本質的には逆向きに進む二つのケルビン波の重ね合

わせでよい(同 じ設定は例えば宇野木(1993)の 解説

にも見られる).こ の場合流体運動水平成分は湾奥方

向にのみの振動であり潮流楕円は直線になる.次 元

量に.を 付ける.次 のように無次元化する.

但しg*は 重力加速度でH*は 湾の水深である.こ の

無次元化だと 灘と 〃に歪みがある.時 間は振動数で

無次元化する.湾 の中央部をy=0に とりηを潮位

とする.ま た 之≡ｘ+iyと する.

である.即 ち前に述べた複素調和定数x=cosxを

場所z=⑳+吻 の解析関数として陽に表せる.

この式を基に無潮点 と反無潮点の特徴を見てい く.

無潮点ではA・9⇔cosz=oだ から

但し

無潮点(例 えば)■ ・=-7;/2の 近 くで

として

なので潮差 ～.4は 無潮点からの 「距離」に比例し等

時潮線 θは時計回りに遅れる.
一方
,反 無潮点z=Oの 近 くでは

となる.潮 差も位相差も鞍点状の分布をする.反 無

潮点との位相差は極く僅か(～0(囮2))で ある.反 無

潮点上では圧力傾度が0で,無 潮流点になっている.

(anti-
amphidromic point) (cf. node  ---* anti-node)



ところで,無 潮点は潮差が0と なる地点と定義す

る.他 方,反 無潮点の定義は明確でないように思う.

潮差がその周りで鞍状に分布するような地点あるい

は(少 なくとも近似的に)無 潮流の点という定義が良

いように思 う.

無潮点と反無潮点の周 りで等潮差線 と等時潮線 と

は直交することを見た.実 は,こ の状況だとこの直

交性は無潮点 ・反無潮点近傍に限 らず どこでも成 り

立つ.と いうのは(26)が 示すように等潮差線と等時

潮線とは解析関数の実部と虚部の等値線にほかなら

ないからである(い ろいろな意味で使ってきた複素表

現がこの場合も明快な意味を与える).但 しx方 向と

〃方向の歪みを考慮 し元の長さ(本 来の平面配置)に

戻すと直交性の意味が異なることを注意しておく.

4.2無 潮点周りの様子一般

前項では,逆 向きに進行するケル ビン波の重ね合

わせとい う特殊ではあるが典型的な状況で無潮点 ・

反無潮点周 りの様子を見,反 無潮点を定義した.

しかし少々地形を変えても無潮点 というものは同

じように現れる.無 潮点付近の流れと潮位の場の様子

が壊れず存在 し続けるという意味で頑健(robust)で

ある.と ころが無潮点は非回転系なら定在波の節であ

り,点 ではなく線をなすことが知られている.こ の場

合も少々地形を変えたか らといって節線が生 じ頑健

である.潮 汐の場合に無潮点が点 という形を保ちつ

つ頑健に現れるのは当然だろうか.無 潮点([running

about]point)が あると,そ の英語の意味するとおり

等時潮線はその周 りを必ず一周するものだろうか.ま

た同じように反無潮点 というのも頑健に存在 し続け

るものだろうか.こ のような疑問に答えることが以

下の目的である.ま ず一般の無潮点の近くの様子を

調べよう.

今,分 潮を一つ固定 しその無潮点の一つが原点

(x,y)=(o,o)に あるとすると

y.を 無 潮点 の周 りでTaylor展 開 すれば

となる.こ こではβを単なる複素定数として用いてお

り位相差の意味ではない.ま た ηを,水 位と 伽+吻

の両様に使っているが紛らわしいことはないだろう.

ところで(x,y)と(ξ,η)が1:1の 関係にあるため

の必要十分条件は

である.こ の とき

となる.

もす ぐ分かる.

普 通には(genericと い うような意味で)1ad-bcl≠0

を 仮定 してよい(非 回転 系の定在波ではad-bc=0

に な る).つ ま り 斜交座標系 である(ξ,η)座 標 系に

置き換えてみる と,(30)の 表 す複素調和定数は前項

で見た無 潮点周 りの複素調和定数

と全 く同 じで ある.従 って前項 で見た無潮点 周 りの

挙動はそのまま ζ面で成 り立つ.

このことを用いて,一 般の無潮点(ad-bd≠0)の

周 りの場の性質を調べよ う.

ζ面 な ら等潮 線 は 円でlζi=constを 満 たす.

(x,y)系 に戻せ ば

という正値二次形式で楕円を表す.行 列

の固有ベ ク トル の方向が楕円の長軸 と短軸 の向きを

表す.つ ま り等潮線(co-rangeline)は 無 潮点 を中心

とする楕円であ る.よ って

[1]:等 潮 線(co-rangeline)は 無 潮点を中心

とする楕 円である.



等時潮線は ζ面上で

であり正の向きに回る.

R≧0,r≧0を 用いて座標を表す複素数を

と極 表示 しよ う.mを 正定数 として(x,y） →

(mx,rrLy)と すると(ξ,η)→(mξ,mη)な ので原

点から出る直線の上で偏角の対応関係は不変である.

従って等時潮線は無潮点から放射状に出ることが分

かる。

さて一般に

である.こ の両辺に 駕一吻=㍑ …驚θを乗 じて

を 得 る.よ っ て,等 潮 線[CI=・R・const上 で は

となる.ψ が増加す る と θも増加 ない し減少す る.

また回る向 きはad-bcの 正 負で決 る.θ がO→2π

となった とき,gも2π だけ増加または減少する(1:1

の 関 係があった).以 上をま とめ ると

[2]:等 時潮線(co・-t,idalline)は 無 潮点か ら放

射状に出る.等 時潮線は 「面積速度一定」則

を満た しつつ一周期の間に無潮点の回 りを

一周する。また等時潮線が正の向きに回るた

めの必要十分条件 は"」[a*β]=ad-bc>0

で あ り,こ れ は ▽鶏 ×▽ぬ>0と 言い換

えても良い.

次 に無潮点におけ る潮流楕円 との関係を見よう.非

粘性 として

である.等 時潮線の回転する向きはad-6c=S[a*司

で決まるのに対し潮流ベクトルの回転する向きは

の符号次第だった.従 って

[3]:無潮点付近で流速ベク トルの回る向き

と等時潮線の回る向きに特別な関係はない.

無潮点の周 りの性質をもう少し調べよう、一様水

深 線形,非 粘性としておく.(0,0)で 回=0だ か

ら,そ こでは

となる.よ って

にな っている.だ か ら

[4]:線形,非 粘性,一 様水深を仮定した上

で,特 定分潮の潮流は無潮点上で発散0,渦

度0で ある.無 潮点上で ▽2ep・・0な ので

複素数 ヨa,ヨβ,㍉,ヨεを用いて複素調和定

数を

と近似で きる。

以 上によ り

[5}:潮 差 が0に なる所 と して定義 した無潮

点は,そ の周 りの場の状況(等 潮線,等 時潮

線 の分布)を よ く保つ ことが分 かった.勿

論,歪 みは伴 う.

最 後に,無 潮点が節点であ り節線ではない理由を簡

単 に言えば次の とお りである.η(X,y,t)・Y,coswt+

Yssinwtと した とき,Y.(x,y),Y,(x,y)は そ れぞれ

の空間分布を持つ.無 潮点 とは



の交わりである.従 って一般性で言えば二つの曲線

の交わりとして点になる.そ の意味では非回転系の

場合に節線となることの方にこそ説明が必要である.

それは,非 回転系の定在波(固 有振動)に ついては

となる(固 有 関数 は実 関数 であ りcoswtとsinwtの

係 数の空 間分布に 区別 がない)か らであ る.こ の場

合,Yc(x,y)=0即Y,(x,Y)=0で あ り,無 潮点は

常に無潮線 になる.当 然

となりここで述べた議論は使えない.い わばコリオ

リ係数の存在が非回転系の 「縮退」を解いている.

4.3潮 差停留点の分類

とくに反無潮点周 りの場

前に見た反無潮点というのは潮差の鞍点になって

いる.よ り広 く潮差の停留点,即 ち

となる点(x,y)=(0,0)を 分類 してみる.以 下の考

察に潮汐の流体力学は要らない(逆 に潮汐の条件が加

わると更に精密な結果が成り立つ可能性もある).

さて潮差停留点は先ず

の二つに分類できる.無 潮点周りの解析は前項で済

んでいる.以 後は非無潮点を調べる.

時刻tの 原点を適当に選び大きさを適当に無次元

化すればYc(0,0)=1,Ys(0,0)=0と してよい.潮

差の停留点であるための条件は

なので例外的でない(二 階微分値が全て消えるといっ

た特殊な状況を例外的と呼ぶ)と いう意味で

としてよい.こ こではx軸 を適当に選んだ.

周 りの潮位は

で あ る.等 潮 線 はconst==IY_12で 決 ま る が,

という二次形式から

となる.

地形等を僅かに変化させたとしても調和定数 昇,鞠

は極 く僅か変化するだけである.従 ってある状況で

の極大点(極 小点,鞍 点)が 存在するとしよう.そ れは

で定義する曲線

で定義する曲線

の交点である.地 形等を僅かに変化させた場合も,こ

の交点は引き続き存在する.ま た二次形式の判別式

の符号も変化しない.よ って

[1]:潮差停留点の周 りの等潮線は停留点を

中心とする楕円または双曲線になる.潮 差

停留点は地形等を僅かに変化させても存在

し続ける.即 ち頑健である.

潮差停留点における位相の遅れは

となる.等 時潮線は第一近似でaxの ようになる.二

次曲線である等潮線 とは無関係である。停留点から

離れた点(一a/p',0)を 中心とするある楕円または双

曲線の一部を見ていることになる.

従って

[2]:a≠0と いう殆どの(非 無潮点)潮 差停

・留点は無潮流点ですらない.潮 差で鞍点に

なっていたとしてもその周りで等時潮線が

双曲線状に現れることを期待できない.つ

まり,等 潮差の鞍点 という定義だけでは反

無潮点周りの特性を保つことはない.



ここで反無潮点を次のように二通 りに定義しよう.

潮差でも位相の遅れでも鞍点になっている点を強い意

味の反無潮点と定義する.潮 差の意味の鞍点と位相の

遅れの鞍点が隣接して存在するとき,弱 い意味の反無

潮点(反 無潮域とでもいうべきか)と 定義する(隣 接

とは,等 潮差 ・等潮時分布の特性長に比べて遥かに小

さい距離で二つの鞍点が存在することを言う)。潮差

の鞍点と潮時の鞍点の位置が少 しずれていることは許

す.弱 い意味の反無潮点(域)で は,Ial《1(～Ip'D

でなければならない.

強い意味の反無潮点ではa=9な ので

となり,潮 差はycだ けで,位 相遅れはYsだ けでそ

れぞれ表現できる.

よって,潮 差でも位相の遅れでも鞍点になってい

るためには

の両方が双曲型の二次形式になっていなければなら

ない.即 ち

を満たさなければならない.ま た複素調和定数を

と近似することができる.但 し

とな るよ うに実 部,虚 部の 各々に 斜交座 標系

(ξ,η),(ξ',η')を選んだ.こ れを前項の(27),(28)

の表現 と比較すると良い.こ の二つの斜交座標系は
一般に独立なので

,等 潮線と等時潮線の交わ り方を

これだけで議論することはできない.

また(33)と(34)よ り

となるが,こ の結果も前項の(27),(28)と 同様であ

る.但 し潮差と位相遅れで用いる斜交座標が異なる

ところが異なるので直交性 といった議論はできない.

以上により

[3}:強い意味の反無潮点は,歪 はともなう

ものの,純 粋な反無潮点の特性を持つ.即

ち潮差 ・潮時どちらで見ても鞍点を成 し無

潮流点になっている.

強い意味の反無潮点に対する条件は厳しい.存 在し

たとしても地形等の設定を僅かに変えれば消滅する.

しかし,弱 い条件を満たす反無潮点なら(回 《1),

地形等の設定を僅か変えたときに対応する鞍点の位

置が僅かにずれるだけである.そ れぞれの鞍点周り

の判別式の符号は変わらない.よ って

[4}:強い意味の反無潮点は頑健でないが,弱

い意味の反無潮点は頑健である.

先に述べたような非回転系水路定在波の腹に回転

系の効果が加わっても反無潮点はある程度頑健にそ

の性質を保つであろう.Odamaki(1989)に よれば,

対馬海峡に見られるM2潮 では潮差が極大となる所

があり,し かもその付近で等時潮線が双曲線様になっ

ている.強 い意味ではなくても弱い意味の反無潮点

にはなっていると考えられる(宇野木1993).

ところで強い意味での反無潮点では

なので無潮流点でもある。弱い意味の反無潮点の近

くでもlal《1な ので潮流は弱い,

逆に無潮流点があるとすればその周 りの潮位の複

素調和定数は

の形の分布をする.よ って

[5}:無潮流点は潮差で見て極大点 ・極小点

または鞍点のいずれかであり,潮 時で見て

も極大点 ・極小点または鞍点のいずれかで

ある.但 し潮差で鞍点なら潮時でも鞍点に

なるといった対応は期待できない。

5.お わ りに

海洋学の中で潮汐 ・潮流の研究には長い歴史があ

る.だ からといって分か り易い記述になっているか

というとそうでもない.

表層流と潮汐の記述には複素表現が極めて有効で

あることを強調しておきたい.複 素表現を用いると

潮流楕円要素の導出も容易だし,無 潮点 ・反無潮点

周りの場の様子を簡明に記述できる.更 に,潮 差の



零点 と定義した無潮点周 りの場の構造は頑健であり,

潮差の鞍点 と定義した反無潮点周 りの場は頑健でな

いことを示した.な おここで導いたいくつかの式は

実用上も有用であろう.

本稿では,と くにエクマン吹送流 と風応力の成す

角度 φEが45度 以内になることに関 してやや詳 し

く論じた.そ の結果,渦 粘性係数が一定でも非定常

性あるいは浅い水深の効果で[φEl〈45° となること

を明快な形で示すことができた.但 し,実 際には深

さに依存する渦粘性係数の効果が優ると考えている.

また非定常な場合に φEを 定義したが,こ の定義は

資料解析にも有用であろう.観 測を含め今後の発展

を待つ.海 洋レーダーに底置型ADCPの 測流資料や

風観測資料と付き合わせて解析すれば φEの 実態が

見えてくると期待している.

本稿は心覚えに書きとめたものであり,可 能な限

り数式表現を得るよう努めた.数 値計算だけだと事

例研究としての意味はあるが結果の一般性に曖昧さ

が残るからである.た だ数式計算が多いので思わぬ

間違いの恐れなしとしない.次 の機会には(誤 りがあ

れば訂正し)内容を補うつもりである.
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付 録

Al.渦 粘 性 係 数 が 深 ざ に依 存 す る 場合 の

海面 エ ク マ ン層 と φE

風が定常であったとしても,(渦)粘 性係数 レが深

さzに 依存する場合は■ φEI≠ 憂でもよい.こ の場

合の φEをWKB法 を用いて考察 しよう.

設定は次の とお りである.水 平速度ベ ク トル

(ZLx7ZLy)∈R2を 一つの複素数uで

表 す.ま た 海 は無 限 に 深 い とす る.こ の とき

定常Ekman層 の支配方程式は

である.鉛 直座標 之に替えて新 しい独立変数 くを

となる様に定義する.ζ は海底に向かって増えるよ

うにとった.こ の場合

となる.海 面(ζ==ζ1>Oez==21<0)で は海側 に

かかる応力条件

を満たす、WKB法 が 使えるように海面 くi》1と し

てお く.

WKB法 に よ り(A1)の 解 を求めよう。

を計算しておけば解は

と求め られる.

複素表現を用いているので

の値を海面で見ればよい.な お,こ の量は海中のど

の深さでも同 じ意味を持つことを注意 してお く.即

ち,あ る深さの海水がその上にある海水または大気

から受ける接線応力ベクトルとその深さでの流速ベ

クトルの成す角を表す.

uの 近似解が分かっているので

とできる.こ れか ら

を得る.よ って(WKB法 の適用範囲内で)海 面にお

ける速度ベクトルの向きを風応カベクトルの向きと

較べると

なら 大気側から見て右45度 傾 く

なら 右45度 より小さい

なら 右45度 より大きい

但 し180度 を超えない

ということが分かる.水 面下の乱流が壁乱流と同様

なら,渦 粘性係数は海面か らの距離に比例 して大き

くなる.少 なくともこれに近いものと考えれば,

とな り,よ く言われている観測結果 と定性的に一致

する.

ところで壁乱流と同様に考えて良いなら κ=a4

をカルマン定数,u.を 水の摩擦速度として

として良い.但 しこのままだと海面に特異性が出て

具合が悪いので仮想原点を考えz=-x1,Zl>0を

HF radar measurement in the Tsushima Strait, 

J. Geophys. Res., 111, C04009, (2006) 1-10.



海面としよう.こ のときは厳密解が求まる.詳 細は

略すが次のとお りである.複 素速度は

となる.鉛 直座標を摩擦速度u.と コリオリ係数f

で適当に無次元化している.ま た ∫霧)はm次 第二

種のハンケル関数を表 し,〈=-2>⊂7V尾 である.

深いところz→ 一∞ では

なる漸近展開により

を得る.即 ち流速ベクトルは応力ベ クトルに対し時

計回りに45度 を向く.

次にz→0で の様子を見る.

なる展開により

を得る.即 ち流速ベクトルは風応力の向きに近づ く.

lZ1lが小さい有限値なら風応力の少し右側を向く.次

元量で表せば

になる.

A2.変 動する風応力に応答するエクマン

吹送流に関する補足

1.特 定周波数の風応力に対する応答

本文中で述べたようにs>0な ら

となる.数 値計算を してみれば明かであるが次

のようにすればよい.

だ か ら8≠0な ら1-e}2s>12e-Ssinslと な

る.こ れ か ら

が言え る.

1-e-2sが 単 調増大であ り,2e-Ssinsが 減衰振

動である ことを用い ると

は8=で 起こることが分かる.そ の最小値

に達するとき

である。対応する偏角は0.0278…=-1.596… 。

になる.従 って,周 波数 と深 さに よっては風応

力ベ ク トル と海面吹送流の角度が45° 以上にな

るこ ともある.

2.φEが 解析的 に求 まる風応力 スペ ク トルの例

それ ら しい風応 力スペ ク トル



を求めればよい.

この計算には,フ ー リエ変換の畳み込みの性質

と以下のような積分を用いる.

多 くはフレネル積分に類する.(4),(5)でa=0

と置 けば(1),(2)に な る.

とすれ ばよい.北 半 球 として ωT=0で こそ右

45° だ が　 とともに単調に減少す る.'∫

積分自体も求められるが偏角 φEに 直すには


