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大気と海洋との相互作用に関するシンポジウム（1）＊

　昭和40年1月に大気と海洋との相互作用についてのシソポジウムがはじめて行われた．そのときは，

はじめての会でもあったので，シソポジウムの内容は主として，気象学の分野では大気と海洋との相互

作用をどのように考えているか，また海洋学者はどのようなことを主眼点においているかを中心にした

ものであった．簡単な言葉で表現すれば，日本の研究面の現状を紹介する点に力点がおかれた．

　当時このシソポジウムに参加された多くの人から，もっとつっこんだシソポジウムを企画して欲しい

と要望され，昭和40年11月ふたたび第2回目のシソポジウムを開催した．講師として小倉義光氏（東大

海洋研）宮崎正衛氏（気象庁）が話題を提出され，会は岸保勘三郎氏（気象庁）の司会ですすめられ

た．ここに両講師の講演要旨を掲載し，会員からの要望も併せて望みたい．

　第2回目のシソポジウムは主として海洋と大気との接触面を通じての運動量，顕熱等の輪送につい
て，小倉氏から非常によくまとめられた豊富な話題が提供された．これに対して，海洋上での観測はど

のようなスケールに応じてすすめるべきかという点について初歩的な討論が行われ，今後の問題点とし

て注目された．宮崎氏は現在のような貧困な観測値を用いて海況予報を行うにはどこに困難な点がある

かを指摘された．

　海況予報の問題にからんで，今度は気象学の立場から考えて，大気と海洋との相互作用によって大気

中に輸送された熱エネルギーはどのように配分されるかを追求するシソポジウムを開いて欲しい要望も

でた．すなわち予報または大気循環の問題にからめて相互作用を考えてみたいわけである．

　第3回目のジソポジウムはそのような点をねらってみたいと思う．最後に，話題提供の労をとられた

小倉，宮崎両講師に厚く感謝の意を表したい．　　　　　　　　　　　　　　　　　講演企画委員会

大気と海洋の相互作用に

ついての二，三の問題点

小　倉　義　光＊＊

　日本気象学会と日本海洋学会の共催によるシソポジウ

ム惑海洋と大気の相互作用について〃の第1回は去る昭

和40年1月26日気象庁で行われ，その要旨は天気12巻

（1965）4月号に掲載されている．これをうけて第2回

のシソポジウムが11月5日気象庁で開かれた．以下の小

篇は，その際話題提供者の一一人として私が話したことの

概略である．

　1・序論：大気と海洋の相互作用については，近年著

Lく関心が高まっている．その表われとして，例えば，

アメリカでは科学アカデミーの中にBentonを委員長と

してPanel　on　Air－Sea　Interactionが作られ，現状の

分析と将来の研究計画について討論された．その報告の

要約は1963年のアメリカ気象学会のBulletinの1月号

に掲載されている．またThe　Sea（1962）の第1巻には

Joanna　Simpsonが二百余頁に互って海洋・大気のやや

＊Symposium　on　the　Interaction　between　Ocean

　and　Atmosphere（II）

∫＊＊Yoshimitsu　Ogura東京大学海洋研究所

　一1966年2月14日受理一

ユ966年2月

大規模なスケールの相互作用にっいて総合報告をしてい

る．もっと最近では，Ro11によるPhysics　of　the

marine　atmosphere（Academic　Press，1965，426pp）

という本が出版された．これは仲々立派な本である．海

洋気象学と銘うった本はこれまでも何冊か出版された

が，どれも陸上で観測した結果に少し海上でのデータを

加えた程度のものしかなかった．今度の本は表題通り海

洋上の大気について詳細に述べたものである．著者がド
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　
イツ人のせいもあって，引用文献もアメリカのもののみ

ならず，ソ連，日本のものも豊富にとり入れてあって，

たいへん役にたつ．

　また地球物理関係で少し大きい会となると，たいてい

この相互作用のセッショソなリシソポジウムがとりあげ

られる．1963年の夏BerkeleyでのIUGGの総会の時

もそうだったし，その翌年春の全米地球物理学会連合

（AGU）の総会でもそうだった．前者のは3日間に互り，充

実したものであった．後者の場合にはP・D・Thompson

とR．W．Stewartが話しをするというので，当時ボス

トソに滞在していた私はワシソトソD・C・まで，それだけ

をきぎに出かけた．この両都市間の距離は陸路約650km

であるが，飛行機で日帰りは時間的にも経済的にも何の

苦もなかった．ところが最近，正味1日足らずの会に出

席するために博多まで出かけ，往復三十余時間汽車にゆ

られてすっかり疲れてしまった．片道17時間は東京から
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48 大気と海洋との相互作用に関するシンポジウム（皿）

ボストンまでの飛行時間より長い．

　話が横にそれたが，その時のStewartの話はなかな

か面白かった．我々は物事を理解するために研究してい

るわけであるが，この「理解する」ということにもいくつ

かの段階があるということから話は始まった．例えばテ

キサスからワシソトンまで石油なり天然ガスなりを送る

ためパイプを敷けという課題が与えられたとする．ある

人はすぐ技術ハソドブックを出してきて，流体の粘性係

数がいくら，パイプの半径いくらで単位時間の流出量い

くらと計算をすませるだろう．ある人はその前にパイプ

の中の流れが層流か乱流か心配になるかもしれない．そ

してその流れが乱流であったとして，ある人は，パイプ

の中の乱れについての吾々の知識は未だ不充分であるか

ら，Malkusなどがやっているようなシアーのある流れ

に伴う乱れの統計理論を先ずやらなくてはと思うもかし

れない．またある人は，それよりもまず石油がnon－

Newtonianの流体であるかもしれないとして，そこか

ら調べだすかも知れないのである．

　この話はなかなか示唆に富んでいる．殊に気象学のよ

うに基礎から実用まで幅広いスペクトルをもつ学間に対

してはそうである．それで大気海洋の相互作用の間題点

という時にも，どの理解の段階での間題点か常に心に留

めておかないと話が混乱するおそれがある．

　そしてStewartの話の基本的な態度は，大気海洋の

相互作用について，多くの研究がなされたにもかかわら

ず，実は基礎的なことは何も判っていないのではないか

ということであった．これについては以下の本文中でも

っと詳しく述べることにしよう．

　さて上に述べたように，大気・海洋の相互作用が近年

関心を引き始めたのは何故であろうか．1っには海洋上

における観測が，種々の困難な条件を克服しつつ行わ

れ，吾々の知識が少しずつ積み上げられていって，将来

の研究への目標がっいてきたことによるのであろう．ま

たこれまで，大気の運動，海洋中の運動を議論する際に

は，海面での状態はある簡単な境界条件として与えら

れ，両者の運動は別々に考えられてきた．しかしそれで

は必ずしも充分ではないことが，吾々の知識が進むにつ

れ，判ってきたからでもあろう．例えば，大気の運動は

海水の運動を引き起し，その運動に伴って海の表面水温

の分布が変化し，したがって海水面における顕熱と潜熱

の交換量が変化し，したがって大気の運動が変化をうけ

るというfeed　backの過程は，大気と海洋の両者を同

時に考えなければ解決のできない間題である．また低緯

16

度と高緯度における太陽からの放射の受熱・放熱のアソ

バラソスは大気のみならず海洋中の大循環によっても補

償されている．Budyko（1956）によれば，海洋中及び

大気中の各緯度圏を横切って流れるエネルギーの比は

20。Nで18％，30。Nで24％，40。Nで18％であると
いう．

　このように，大気の運動を論ずる際にも，大気と海洋

は一体として扱われる必要があるということは次第に強

調されつつある．例えばIUGGの大気科学委員会は昨年

2月ジュネーヴで第1回委員会を開いたが，その報告＊

の中でも，重要な研究課題の認識として海洋に浮べた観

測用ブイからのテレメタリソグの中継基地として人コニ衛

星を利用するなどによって全世界的な観測網の補助とす

ることを述べている．また，乱れによる運動量・熱など

のHuxをマク・・スケールの測定から推定して力学的

モデルの中に適当な形で入れ得る可能性についても言及

している．

　そこで大気と海洋の相互作用というとき，何が間題と

なるのであろうか．太陽の放射エネルギーの大部分はま

ず海面で吸収される．次にそのエネルギーは大気に移っ

てその運動を引き起す．その大気の運動が海面に働いて

波および海流を起す原動力の一部となる．こうして大気

と海洋の境界面は3回通過されることになる．この各々

の物理的過程を量的に知ることができればいいわけであ

る．

　大気は約1012キ・ワットの運動エネルギーを生じてい

る．その中の一部分（おそらく1010キ・ワット）が下層

に輸送され，海面での運動を起していると見積られてい

るが，そのエネルギーの移る過程はなかなか複雑であ

る．しかし，最初の二つの過程についても，問題がない

わけではない．まずこの問題から考えてみよう．

　2．エネルギーのバランス　海洋は差引きどれれだけ

の放射エネルギーをうけとるか．海面からはどれだけの

顕熱及び潜熱が大気中に移されるか．この問題について

は以前から多くの人の研究があり，その結果の概要は，

前回のシγポジウムの際片山によって要領よく示され

た．ここでは，そのような計算の最新の例として，

Wyrtki（1965）が行った北太平洋全域の熱収支計算を

とりあげてみよう．彼が使用したデータはカリフォルニ

アのBureau　of　Commercial　Fisheriesで集めたもの

で，ふっうの船舶で測った海水面温度・気温・湿球温度・

＊この報告の全訳はオメガ，5．No．1（1965年10月）

　に掲載されている．

嵐天気”13．2．
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海面を通して海洋のうける量（＋）と失う量（一）の年平均値（Wyrtki，1965）

風速・雲量である．期間は1949年から1960年まで，月ご

とに経・緯度2。のマス目についてデータを平均する．

20。N以北の北太平洋の部分については，そのマス目に

1000回以上の観測がある．上記の気象要素から，まず入

ってくる日射量蟻を求めるには，

Q乞＝Q茗。（1－7）（1一αC一δC2）一……一・・（2・1）

の式を用いる．ここに蟻。は緯度及び月の函数，7は

海面での反射率，Cは雲量，σ＝6ニ0．38である．反射

率7はやはり緯度及び月の函数として，CoxとMunk

（1955）の測定した結果から計算してある．

　次に海面から黒体放射で差引き出ていく熱量は

9わ＝s69乞θ4（0．39－0．056α1’2）（1－hC2）

　＋4s6θ伽。3（Tω一71α）　…　……・…　…・…・…（2・2）

で計算する．ここに3は海面と黒体放射の比，oはステ

ファソ・ボルッマンの常数，θ”は海水の絶対温度，6αは

大気の水蒸気圧力（mb），Cは雲量，々は実験的に与え

られた緯度の函数値である．T”，πはそれぞれ海水面

温度及び気温である．

　最後に潜熱及び顕熱の伽x　Q，及びQ、は次のよう

な，いわゆるbulk　methodで計算されている．

　　　Qε＝ραODL（9r9α）πα…・・…・……………（2・3）

　　　Q8＝ρα6D6p（Tω一7「α）露α　…・・…………・…（2・4）

ここにραニ1．2×10輌3g　cr3，妬は海面上ある高さで

の平均風速，qωとq・はそれぞれ海水面及び大気中の

1966年2月

鮮

比湿，Lは蒸発の潜熱，ODは海面の抵抗係数である．

　こうして，海面を横切る全エネルギーの交換は，

ρ＝9乞一（1わ一9θ一Q8・……・・………………（2・5）

となる．第1図には年平均のQの分布が示されている．

これで判るように，黒潮流域で熱の損失が多いが，これ

はQθ，Qb，が大きく，またQ8もかなりの量であるた

めである．

　次にQの4つの成分がどれくらいの大きさであるか

を見るために，赤道以北の北大平洋について平均をとっ

てみると，

Q乞＝341，Qわ＝98，Qθ＝198，98＝11

となる（単位はcal　cm－2day－1）．よく知られているよ

うにQsの値はQεにくらべるとず桁以下である．これ

らの値からQ＝＋34となる．あるいは，北大平洋の海

水全体がうける熱量にすれば，3．0×1014cal　sec－1とな

る．

　これまで同種の計算はBudyko（1956）．　SverdruP

（1957）．Albrecht（1960）．Bryan（1962）などによっ

てなされてきた．たとえばAlbrechtは，世界中の海洋

全体についてQの総和が0であるという条件をつけて

計算した．それによれば北大平洋のうけとる熱量は1．57

×1014cal　sec－1と見積もられている．これは上に得られ

た値の約半分にすぎない．このように，見積った値が違

うことから間題が起る．すなわち，上記のような計算は

どれだけ正確なのであろうか．

17



50 大気と海洋との相互作用に関するシンポジウム（丑）

　ここでは個々の項の計算法について詳細に述べる余裕

はない．まず入射量（Q歪）や差引き長波放射量（Qb）に

ついては，前記Bentonのリポートは次のように述べて

いる．「放射は大気と海面の境界面を横切るエネルギー

交換の主要な部分を占めるにも拘らず，海面近くで得ら

れた気候学的データは殆ど全くないといってもよいほど

欠けている．日射の海面における反射散乱についての知

識も殆どないし，特に海面の状態によってそれがどう変

わるかについてはよく判っていない．また大気から海面

への長波放射の状態はよく判っていないので，直接測定

の代りに，不確かな経験則に頼って計算している状態

である．幸にも近年新しい安価な放射計が開発されつ

つある．この器機はまだふっうの船上でルーチソに使う

には程遠いが，その改良によって，ここ数年の間に長足

の進歩が見られるであろう」．止むを得ないことである

が，Wyrtkiの論文（1965）でも，まだ「不確かな経験

則によって」Q乞やQbは計算されているわけである．

　3・　顕熱及び潜熱の鉛直輸送　次に考えるべきはQ，

及びQ・の算出法（2・3）と（2．4）である．海面近くの大

気中における顕熱及び潜熱の鉛直輸送量の正確な値を知

ることが気象学にとって重要であることはいうまでもな

い．たとえば，貿易風帯の海面における大気の微細構造

に支配されるこのエネルギーの量が，ひいては大気大循

環にも関係するわけである．もちろんその関係の仕方は

さらに様々な物理的過程を通して行われる．なかでも海

面に沿う境界層からさらに上方へどのような過程で輸送

されるか，積雲のような小規模な対流によるとしてもそ

の規模・強さ・分布等は何によって支配されどのようにな

っているかなどの問題は現在最も関心を集めていること

の一つである，しかしその基礎となる量は海面を通して

のエネルギー交換量である．また海面における熱交換を

考慮することによって，地上気圧分布の数値予報の精度

が著しく高まったこともよく知られていることである．

　一般に，顕熱及び潜熱の鉛直輸送過程は次のように行

われているとされている．海面の大部分にそって極めて

薄い層があり，そこでは分子拡散のみが行われ，運動も

層流である．この層（層流底層とよぽう）の上に層流か

ら乱流へ移る遷移層があり，さらにその上の層では乱流

が卓越する．

　ここで間題は，層流底層があったとして，その厚さが

非常に小さいので到底直接には測定できないことであ

る．この困難さを逃げるために，急激な時間的変化のこ

とを無視すれば，海面上数メートルの高さまでにエネル

18

ギーのたまりはないと仮定する．これは後に述べる切線

応力が高さに無関係であるという仮定と対応するもので

ある．この仮定が正しければ，海面に接してのHuxを

測らないでも，測定の容易な或る高さで測定すればよ

いo

　このことは実際面から大きな意味をもつ．というのも

海面上の大部分のデータは特殊な観測船でなしに，漁船

や商船によって得られており，したがってふつうは海面

と海面上数mの所だけの温度が測定されているからで

ある．そこで間題は二つの面から考えられるべきであ

る．一つは，上記のように二つのちがった高さにおける

平均の気温・湿度・風速の観測から顕熱や潜熱の伽x

を見積ることができるとしてその関係式を求め，あるい

は与えられた関係式を使って，気候学的なデータを作る

という実用的な面，もう一つは，その垂直輸送のメカニ

ズムそれ自身を考える基礎的な面である．この両者はも

ちろん相互に関連しているが，どちらに重点をおくかに

よって扱い方はかなり違ってくる．

　前者に対応するのが，いわゆるbulk　aerodymmic

methodといわれているものである．いま渦動熱拡散係

数（砺），水蒸気拡散係数（砺），渦粘性係数（砺）が

すべて等しいと仮定すれば，

丑／τ＝一Cp（∂θ／∂2）／（∂露／∂～）［cm／sec］…（3．1）

町τ＝一（∂9／∂2）／（∂露／∂z）［sec／cm］……（3．2）

となる．ここにτは切線応力，その他の附号は慣用のも

のである．抵抗係数6Dを用いれば，τはτ＝ρ、0函α2

と書ける．それで（3・1），（3．2）の微分を微差でおきか

えると，

17ニOPρα01）（θo一θα）πα　・…・……………・…（3．3）

EニραOD（90－9α）πα一………・…………・…（3．4）

が得られる．ここで添字0は海面，添字σはある高さに

おける値を示わす．これが（2．3），（2．4）に対応する式

である．

　この簡単な考え方にもとづいた（3．4），（3．3）はもっ

ともらしく見えるし，又使って便利なので広く用いられ

てきた．しかし幾つかの欠点がある．たとえば，

　（i）KH＝鰯の仮定はいいとしても，鰯と砺が

等しいかどうか．これについては多くの文献があるが，

後にも述べるように，運動量の交換には圧力変動が影響

を及ぽすのに反して，熱の交換にはそれが働かず，浮力

が働くことを思えば，倫と臨が同じでなければなら

、天気”13．2．
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海面からの蒸発量の実測値と計算値の比較（Ro11，1965）

ないという理由はない．

　（ii）上式をだすには完全に乱れた状態が海面にまで

達しているとして積分しているが，それは正しくない．

　（iii）　安定成層内で風が弱いときには，かなりの大き

さになるという放射の影響が無視されている．

　（iv）　風が強いときには，しぶぎが海面からの蒸発に

効くが，それが無視されている．

　以上の中で，（iii），（iv）については，それぞれ別途の

深い研究が必要とされよう．（ii）については，層流底層

や遷移境界層の存在を加味して，理論を改良する試みが

これまでにいくつかなされてきた．特にMontgomery

（1940）は表面が滑らかな場合について層流底層を考え，

Sheppard（1958）は表面があらい場合についての表現

式を導いている．又最近の横山の相似則に基く表現式も

興味あるものである．

　しかしbulk　methodをはなれて，依然として基礎研

究の面が残されている．すなわち，その鉛直輸送のメカニ

ズムをもっとよく知ること．そのために，基礎的な観測

の精度をもっとよくすることである．まづ前者について

いえば，たとえば前に述べた運動量と顕潜熱などの物理

量の輸送交換のちがいである．運動量の交換には波など

海面の形に働く圧力が大ぎく効くが，これに対応するも

・のは熱や水蒸気の交換にはない．Stewart（1961）は，

表面近くの，乱れというようりはもっと組織的な波状の

大気の運動によって，運動量は波へ輸送されるが，この

波状の運動は顕潜熱の輸送には殆ど寄与しないと想像し

・ている．すなわち，分子粘性は運動量交換には効かず，

分子熱拡散は熱の交換に効きそうである．こうしたこと

1966年2月

はすべて海面上の微気象学的研究がさらに推進されねば

ならぬことを示している．

　また観測についていえば，その精度をもっとよくしな

ければ，どの理論が正しいか判断することができない．

少し古いが，Ro11の本に掲載されている図を再録したの

が第2図である．ここで．蒸発量の計算値はSheppard

（1958）のbulk　methodから求めたもの，左図の実測

値は高橋（1958）が海面上に浮べたpanを用いて測定し

たもの，右図の実測値は，panのふちの影響を『Deardo遣

（1961）の場合と同じだと仮定して左図の実測値を補正

したものである．この図を見て計算値と実測値が一致し

ているというべきか否かは別としても，理論が悪いのか

観測が悪いのか充分なことがいえないのではあるまい

か．

　海面からの蒸発量の直接測定が困難なことはよく知ら

れている．船上においた容器中の水の量や水の塩分の変

化を測ったのでは，容器中の水の状態，容器の水面上の

大気の状態が，海面及びそれに接した大気の状態と明ら

かにちがっていることから満足できない．容器を海面上

に浮べれば，より自然の状態に近くはなる，しかしそれで

も海面が静かな時しか測れないし，さらに，容器のへり

による空気の乱れ，容器の中の水とその外の海水との放

射のちがい，乱れのちがい，ひまつの影響など，考えな

ければならぬ，点が沢山ある．

　またbulk　methodで重要な役目をする表面水温の測

定さえも間題がある．ふっうはバケツで表面水をとり，

その温度を測るか，速い大ぎな船では船底近くの海水取

入口での水温を測る．ところが最近では，広い海域での

19
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表面水温を迅速に測るために，radiometerが開発され

た・その測定結果によると，海の表面近くにかなり急

激な水温傾度があるのである．すなわちEwigと

McAlister（1960）は，6－20μのパソドをもっradio－

meterで測った温度と，サーミスター温度計で測った

窯表面温度”の比較をしたところ，前者の方が一〇．6。C

も低いことを見いだした．この波長領域で水による吸

収は非常に大きいので，radiometerで測る放射量の

98％は表水面からO．1mmの層に起因すると考えられ

る．その後McAlister（1963）は2．2μ及び3．8μの波

長をもっradiometerを用いた．前者の波長の場合には

放射の63％が1mmの厚さの層で吸収され，後老の波

長では63％が0．02mmの層で吸収される．その測定

結果によると，平均して0．2mmの深さで0．20C低いと

いう．水面下にあるこの温度の境界層並びにそれが熱の

交換に及ぽす影響など，海洋と大気の境界面における物

理化学的過程をもっと明確にする必要があろう．

　最も直接的にEやEの値を知るには，海面近くの

大気中で

　　　丑二一〇Pρ脚θノ，E＝一ρα癒7

を測定すればよい（～〃は速度の鉛直成分）．すなわち乱

れによる鉛直輸送の直接測定である．これについては後

で詳しく述べよう．ただここで，この方面の研究は陸上

に関する限り，近年著しい進歩が見られたことだけ加え

ておこう．この事柄について知るためには，一昨年出版

されたLumleyと、Panofskyの本が最もよい（The

Structure　of　atmospheric　turbulence，Interscience

Publishers・New　York，23g　PP）。これに反して海面上で

の同種の測定，すなわち海面近くの空中及び海中でeddy

nuxを測定することは極めておくれている．これは後述

するように海中で固定した測定点を作ることが難かしい

などのためである．しかし，一方海洋上での測定は陸上

のそれにくらべて利点もある．すなわち，陸上での測定

では，程度の差こそあれ，地表面の形状が一様でないと

いうことのために，測定結果を解釈するさいに，困難を

生ずる．この空間的な一様性については海面上ではより

よく満足されている．たとえばBrocks（1963）によれ

ば，少くとも50km以内の海域では，温度・湿度・風

速などの同時測定結果は極めて高い相関係数（＋0．9～

1．0）を示すという．　さらに日変化も海上の方が陸上よ

り小さいから，時間的にも一様であるといえる．したが

って，適当な測定方法さえ開発されれば，海面は理想的

な実験場を提供しているとさえいえよう．
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　4・　運動量の鉛直輸送　運動量は大気中を通って海面

に与えられる．この海面における運動量交換の値を知る

ことが，気象学・海洋学の両者にとって極めて重要なこ

とはいうまでもない．それでたとえば風が海面に応ぼす

切線応力τ。または抵抗係数Ooの測定は，これまで多

くの人によってなされてきた．しかしここでもまた海上

における測定の困難さなどのために，その測定結果は必

ずしも一致していない．ここで，これまでτoの測定に

用いられてき’た方法を簡単に述べてみよう．

　（i）海水面の傾斜．閉ぢた水域の表面に定常的な風

が吹くと海水面は傾斜する．その傾斜角は次式で与えら

れる：

　　　　・　τo十τB
　　　　ヨニ　　　　　　　　　　　　　9ρ”4

ここにτBは海底における応力，ρωは水の密度，4は

水の平均の深さである．ふつうτBはτ。にくらべて非

常に小さい（10％以下）とされている．これを正しいと

すれば，多を測定することによってτ。あるいはのを

測定することができるわけである．

　この方法は実験室内及び野外で用いられてきたが，そ

の精度が問題である．ズの大きさは風速が小さい場合ふ

つう10噛7の程度である．したがって，水域の水平距離

が10m・1km，あるいは10kmの場合，水位の変化を

それぞれ10－4cm，10り2cm，1cmの程度で測定しなけれ

ばならない．この点からいえば，広い水域についてこの方

法を用いるのがいいことになる．しかし，大きな湖や海

の水位変化が1cmの精度で測定できたとしても，その水

塊の密度の鉛直分布のため，水の吹送や海面の傾斜が上

層部だけで起っていれば，上式はそのままの形では使え

ない．それに加えて，潮汐やセイシュ，水平方向の密度

分布などが傾斜の測定に影響を及ぼすし，また風と水面

がどの程度定常的に平衡を保っているか確かめるのも困

難である．最後に水位計が沿岸に設置されているとする

と，沿岸での波が水位の記録にかなり影響を及ぽすこと

もあろう．

　（ii）水の表面での薄膜．水にとけない単分子層を水

面に作ると，風による作用と表面張力とが釣合った或る

面積にひろがる．この方法は，他の方法では測定できな

いような弱い風の時のτ。を測定するのに有効であると

いう．

　（iii）地衡風からのはずれ．エクマソ境界層内で実測

の風と地衡風とのちがいを鉛直方向に積分して求める方

法．実測風から地衡風を定義することが難かしいこと

、天気”13．2．
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と，平均風速の時間的空間的変動が充分な精度でわから

ないといった理由から，この方法でτ。が充分な精度で

決定された例はまれである．

　（iv）広いスケールでの平均．ある水域あるいは状況

下では，広い区域での平均の応力を見積ることができる

ことがある．たとえば，仮想的に円対称としたハリケー

ソに対して，運動量のパラソスの計算から応力の分布が

かなりの精度で計算されている．しかし，この方法は一

般的に用いることは困難である．

　（v）　レイノルズ応力．陸上での観測によると，高さ

10mのオーダーの所まで切線応力の方向も大きさも高

さに無関係であるとしてよい．そして成層が中立の場合

には，平均風速の高度分布は充分な精度をもって

　　　　勿一与1π（z／2・）．

で表現できる．ここに％＊＝＾／τ。／ρ、，90は地表面の粗度

である．海面上の接地気層でもこの対数法則が成立つな

らば，πの鉛直分布を測定することによって殊，・すな

わちτ・が決定できる．

　この（v）の方法にしたがって，これまで多くの人が

いろいろの海域で海面上の平均風速分布の測定を行って

ぎた。海底あるいは湖底に固定させたポール，いかだや

ブイにつけたポール，船やボート上での観測等，観測方

法もいろいろである．Ro11の参考書のP．126にその

一覧表がのっている．しかしこの方法も，測定方法およ

び理論的根拠のいずれにも問題がある．

　まず測定方法からいえば，ヵップを使う風速計の慣性

の間題がある．これによる誤差は，伝播する風波に伴う

風の変動が著しい海面付近では大きいことが予測され

る．また波のある時，水面からの高さというものをしっ

かり決めなければいけない．また風速計をつけたポール

自身が動く影響もとり除かなければいけないことも勿論

である．

　また理論的にいえば，そもそも海面近くにおける平均

風速の鉛直分布が対数法則で表現できるかどうか疑問で

ある．というのも，相似則の考えからいって，対数法則

は次のようにして導かれる．すなわち，その乱流構造を

決定する特徴的な長さとして，海の表面からの高さzを

とり，特徴的な速度として摩擦速度晦をとる．すると，

御／∂zは晦／zに比例するはずであるから，その比例常

数としてカルマソの常数々をとれば，

　　　　辺＝．上．生
　　　　∂z　　ゐ　　2

となる．これが対数法則である．しかし海面上の乱れに

1966年2月
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ついていえば，zだけが重要な長さのスケールではない．

たとえば海面に起っている風波の特徴的な波長というも

のがある・またこの長さを重力加速度と結びつけた場合，

もう一つの特徴的な速度のスケール，すなわち波の伝播

速度がある．この波長と伝播速度が海面上の乱れの構造

を決め，運動量のeddy且uxを決めるのに何の影響

もないとは断言できないのである．事実前回のシソポジ

アムで竹田が報告したように，平均風速分布は海面近く

まで必ずしも対数法則では整理できないらしいのであ

る．すなわち，平均風速一対数高度の図において，測

定結果は一本の直線にはのらず，キソクが見いだされる

場合が多いのである．キソクのある高さより下では運動

量の鉛直輸送は高さに対して無関係ではなく，いわば運

動量の欠損が認められる．これに関連して，最近Miles

（1965）や岩田（1965）は，Milesの風波発生理論から理

論的説明を下している．ここで考えられるのは，求めよ

うとするτ。をレィノルズ応力と見て．τ。＝一ρ「颪7を直

接測定することである．前節で述べたように，地表面近

くの乱れについては，平均風速のみならず乱れの統計的

性質についても直接測定が多くなされ，運動量の鉛直輸

送，乱れのエネルギーの平衡状態などについて，かなりの

ことが明らかにされている．しかし海面上の乱れについ

ての同種類の知識は極めて乏しい．これについて報告さ

れたのは，私の知る限りではBrocksとHassen（1963），

Stewart（1965）および前記竹田のみである．ただし，

後二者のはいずれも沿岸近くの固定したポールを用いて

測定したものである．BrocksとHassenのは，いかだ

にたてたポールを用いたもので，ポールにジヤイ・をつ

けて安定化させ，また加速度計をっけて，その記録を2

回時間積分し，ポールの振動の影響を知るようになって

いるという．ただしアブストラクトのみが印刷されてい

るので詳細は不明である．

　（vi）乱れのスペクトル．最近τoの測定法の1つとし

て次の方法が用いられた．まず風速分布は対数法則で与

えられるとし，またある高さにおいて，粘性のため逸散

するエネルギー量は，その高さにおける乱れのエネルギ

ーの生成量に等しいと仮定する．すると，中立成層状感

においては，エネルギーの生成量は，

　　∂勿
％＊2∂之＝％＊2％＊（々2）輯1

で与えられる．したがって生成量と逸散量が等しければ，

逸散量εはε＝％＊3（ゐ2）一1で与えられる，一方，等方性乱

流理論から，慣性領域における速度変動のスペクトルは

21
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　　　φ（κ）＝Cε2’3κ一5／3

で与えられる．φ（κ）は一次元のエネルギースペクトル

密度，κは波数である．いろいろの測定によると，常数

Cの値は0．45±10％である．波数κの値は，Taylorの

frozen　hyPothesisによって一般流の速さと振動数で決

定される．したがって風速変動のスペクトルを測定し，

その一5／3乗則に従う領域についてεを計算し，っい

で％＊2＝（ε勉）2／3の式によってπ＊2を求めることができ

るわけである．

　以上述べたような測定の困難さのために，種々な人が

種々の方法で得た6Dの値は必ずしも一致していない

（第3図及び第4図）．　平均風速の鉛直分布から求めた
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　第4図　風速と抵抗係数の関係，平均風
　　　　　速の鉛直分布から求めたもの．

○，Brocks（1962）；X，Deacon（1962）；

十，Deacon（1962）；実線はShepPardの
求めた式（1958）．

最近の結果だけについて見ても，たとえば第4図の

Brocks（1962）やDeacon（1962）によるものは，6D

が殆ど風速によらないという結果を示しているし，一方

Sheppar（i　（1963）　壱ま，

　　　cD＝（0．12＋0．12π、。）X10－3（麗、。は〃2／5）

というよ5に，風速によって大きく変化すると結論して

いる．もし6Dの値が露、。と共に増大するとなると，風

の強い時の隔（またはOD）の値を知ることがますます

必要となる．というのは，τoは％、。の3乗で変化する

ことになるから，短時間の強い風によって起る運動量の

鉛直輸送は，数週間に互る弱い風によるそれと同じ程度

になるからである．そしてまた実をいえば，この強風下

での殊を測ることが最も難しく，データの不足してい

ることなのである．

　ここでMunk（1947）のいう臨界風速について述べて

おく必要があろう．彼は当時までに得られていた資料か

ら風速約7m／sの所で，6Dの値が不連続的に増大する

と結論した．そして，よく知られている（しかし実験的

には確かめられたことのない）Kelvin－Helmholtzの非

粘性ポテソシアル流の不安定は，海洋と大気の境界面で

は風速6。71m／sの所で起こることから，．ODのこの不連

続的な増大は不安定性のため海面にwaveletができる

ためであろうと示唆した。この考え方は面白いものであ

るが，既に述べた通り，その後最近までの観測による

と，風速7m／s前後の所で6Dの値が不連続的に増大

するという証拠は提出されていない．

　以上述べた海面における運動量の交換過程のメカニズ

ムを理解するためには，風が海面に及ぽす応力を切線応

力（tangential　stress）と形状応力（form　drag）にわけ

て考えるといいであろう．これについては，たとえば人

工池の水面に石ケソ膜を作って波がたたないようにした

場合と，そうでない場合について応力を測定した研究が

ある（Dom，1953）．この両者の差が形状応力を表わす

わけである．その結果によると，形状応力は波のfetch

（したがってまた波の波長や高さ）に無関係であるとい

う．このことから形状応力は主としてwaveletに起因す

ることが想像される．しかし形状応力がき’いてくる風速

はDomの測定結果では約5．7m／s以上であって，

Munkのいう臨界風速の値とはちがう．

　これに関連してよく引用されるのがMunk（1955）の

理論的研究の結果である．それによれば，若い高周波の

波が水面のス・一プ及び形状応力に大きく効くという．

すなわち波の高さをきめる低周波の波は形状応力にはあ

まり影響がない．そして高周波の波は比較的短時間で成

長の最終段階に達するので，形状応力はfetchにあまり

関係しないことになり，Domの結果とも一致するので

ある．

　このように見てくると，海面における運動量交換は風

波の発生・発達維持の間題と必然的に結びつくことにな

る．これについてはMilesの不安定理論，Phillipsの

22 、天気”13．2．
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大気の乱れ理論，この両者を併せた理論等数多くの研究

がなされている．それについて述べる余裕はないし，ま

た私がそれに適当な人でもない．ただこの間題こそは運

動量交換のメヵニズム，海面上の乱れの構造，潜熱や顕

熱の鉛直輸送等に密接な関係をもつものであり，充分に

研究しなければならない間題である．実験的には，数個

の適当な波高計を並べて風波の二次元スペクトルを測る

と共に，、その上の大気の乱れを同時測定する必要があ’

る．この線に沿った研究はすでにBritishColumbia大

学の海洋研究所で始められている．

　5．　観測の問題と将来計画　これまで観測の間題につ

いて少しずっふれてきた。いうまでもなく海洋と大気の

相互作用という時，必要なデータを得ることが先ず重要

である．その観測といっても，この分野での現在の知識

から考えると，種々の物理量の交換過程のメカニズムを

知るための基礎的観測と，その上にたって広い海域全体

に互る観測とを分けて考える必要があろう．というのも

前者の観測には特殊な，すなわちふつうの商船・漁船で

用いるのに適当でない測器や装置が使用されるからであ

る．

　基礎研究の観測についていえば，固定した測定点を作

ることが先ず重要である．湖や沿岸では，ポールや観測

塔をたて，それに気象要素の平均値や乱れの統計量を機

器をつけるという方法がとられている．この際には，次

の二点に充分注意する必要がある．

　（i）測器がポールや塔の影響を受けないこと．

　（ii）岸から充分離れていること．さもないとtransient

な状態にある境界層内の測定をしていることになり，測

定結果の解釈が困難となる．

　これ等の点が注意されれば，この方法によって極めて

貴重なデータが得られるであろう．

　次にopen　seaでの観測を行うためには，どうしても

ブイ・いかだ・船あるいは航空機などを使わなければな

らない．船上またはその近くで観測を行う場合には，船

体及びその運動が測定結果に及ぽす影響について，予め

出来る限り調査しておく必要がある．船の存在のため

に，周りの平均気温及び海水面温度がどの位の影響を受

けるかについては，Stevenson（1964）の論文などがあ

る．また平均風速に対する影響についてはDeacon，

ShePPardとWebb（1956）の調査なおがある「．しかし

海面近くの微気象学的測定をするのに最近よく用いられ

ているのはブイ・いかだである．Brocksなどの用いた

ものについては既に簡単にふれたが，この方面の進歩を

1966年2月
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見るには，Transactionsof　The1964BuoyTechnology

Symposium（Marine　Technolgy　Society）が便利であ

る．

　話が横にそれるが，近頃のアメリカあたりの雑誌にで

ている気象学や海洋学の展望とか長期計画とかの報告を

見ると，しきりにmodemtechnologyという言葉がで

てくる．事実人間を月まで行かせようとして，莫大な人

力と金がつぎこまれ，技術の開発と進歩の大きさを身の

周りに感じていると，ひとり気象学や海洋学が旧態依然

たる測器に頼ってはいられない気にかられてくる．新し

い技術を応用し，測器を開発すれば，新しい学問の分野

が次々と現われてくるのである．これまでも海洋の観測

といえばまず船が考えられ，それは今後もそうであろう

が，海洋物理学の方でもいつまでもそれに頼ってはいら

れないであう．例えば，1ケ月程前に，Stomme1がア

メリカ大統領の科学諮間委員会に提出した海洋観測計画

は次の通りである．

　目標は10分から1日までの周期をもつ海洋中の変動の

研究．これらの変動の多くはこれまで単にノイズとして

か考えられていなかったが，これは極めて興昧ある海洋

の運動を表わすシグナルである．この種の変動を知るた

めには，水温・塩分・流速等について，少くとも100日

間の連続観測を必要とする．そのためには船よりも，い

かりで固定したブイを用い，そのケーブルのいろいろの

深度の所に測器をおく．計画の第1期はテスト期間とし

て，世界の海洋の2箇所（たとえばハワイとバーミュダ

沖）にそれぞれ数個のブイからなる観測網を設ける．計

画の第2期においては観測の時間間隔，最も適当な観測

点の数や配置，必要とされる観測の精度などを決定す

る．そうして第3期のfullscaleoPerationに入り，観

測網も広げる．

　以上はStomme1の個人的見解であるが，Chameyな

どによって大気の全世界的な観測網の整備の必要性が強

調されている時，誠に興味深い．海洋学を気象学と比較

するとき，その差の著しいのは，なんといっても広い区

域に互る海洋観測のデータの少ないことである．ある一

点で，ある日時に表面水温を測定した場合，その測定自体

の精度が間題であると同時に，その測定値が時間的空間

的にどの程度変るものであるか，すなわちその測定値が

どの程度代表的なものであるかということが最も基本的

なことである．そしてそれを知るためには，その物理量

の時間的空間的スペクトルを知らなければならない．こ

の知識は大気についても充分とはいえないが，海洋にっ

25
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いては更に不足している。第5図は最近得られた表面水

温分布図の一例である．これまで表面は潮目などをのぞ

いては非常に一様と思われてきたが，この図で見る限り

分布は複雑なようである．この空間分布が時間的にどう

変化しているか，私自身もよく知らない．さらに人によ

っては第5図の分布自身どれほど信頼のおけるものか疑

っている人もある．

　さて，これまで述べてきたことを総合して，海洋と大

気の相互作用をさらによく理解するには今後何をなすべ

きであろうか．これについては私個人の意見を述べるよ

りは，前記Bentonのリポートが提案している将来計画

を紹介しよう．私もだいたいにおいてこれに賛成なので

ある．

　（i）大気及び海洋の境界層内における種々の物理量

（運動量，顕熱，水蒸気など）の鉛直輸送をもっとよく

理解すること．そのための測定技術を開発すること．

　（ii）海洋と大気の境界面の微細構造及びそこにおけ

る物理的化学的な交換過程をもっと研究すること．

　（iii）測器の野外実験並びに境界層・境界面に関する

理論の正否を検討するために特殊なテスト区域を設けて

研究を行うこと．

　（iv）上記3項目の基礎の上にたって，海洋と大気の

観測のため固定した観測網を設立すること。すなわち新

しい測器と新しい方法を用いて，ルーチソ観測を行うわ

けである．ここでも，いかりで固定させたブイを用いる

ことが推薦されている．

　（v）商船及びその他の船での海洋気象観測の質と量

をよくすること．

　（vi）出来る限りデータの記録・処理・記憶を自動化

すること．

、一一

海況予報への道

宮　崎正衛＊

　海況予報に対する確実な方法はまだない．これは一つ

にはその基礎となる観測資料の不足，また一つには海況

変動の機構がまだ十分明らかにされていないことによる

ものである．

　気象にっいては多数の観測点において同時観測が行な

われ・たとえば北半球全域についても地上，および高層

＊Masamori　Miyazaki気…象庁海洋課

1966年2月
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の天気図が十分な精度をもって画かれている．しかし，

海洋については船舶の表面観測によって旬ごとにあらい

目（日本近海については1度ます目，太平洋全域にっいて

は5度ます目）の海面水温図が画かれる程度であって，

各層についての資料は少数の観測船にほとんどすべてを

託しているため，日本近海についての図を季節ごとにま

とめてつくりうるのがやっとという状態である．たとえ

ば北太平洋全域の同時各層観測を行なうには少なくとも

100程度の自動発振式ブイ・ボットを常時作動させるこ

とが必要であって，近い将来にこれが実現する見込みは

少ない．

　このような条件のもとで予報の発表を義務づけられた

ため，少ない資料で不完全な推定を行なった過去の予想

方法の歴史をふりかえってみてもあまり得るところはな

い．むしろ，このような断片的な資料からでも海洋循環

および海況変動機構の何等かの鍵をつかみ，現在の知識

によるその理論的な再現を試みて，さらにその結果を検

討し，裏付けてゆくための一歩進んだ観測を行なう，と

いうガ法こそわれわれの行くべき道ではなかろうか．

　／ところで，理論的再現のための基礎となる大循環の理

論はほぼ次の段階をへて進められてきた．

　i）　地衡流近似

　ii）風成大循環論

　iii）熱塩大循環論

　1910年，V．Bjerkness，およびSandstr6mの発生し

た「環流理論」により地衡流の計算方法（力学計算と呼

ばれる・）が確立され，その結果はほぽ実際の海流をあ

らわすと考えられている．しかし，これはただ海中の密

度分布と流速分布とがほぽ対応していることを示すもの

に過ぎず，それだけでは大循環の機構と結び付かない．

また，境界（海岸，海面，海底，極前線，など）付近の地衡

流近似がよく成り立たないところで顕著な現象が起きて

いること，したがって海洋大循環は境界の影響を考慮し

なければ成り立ち難いこと，を考えると地衡流近似の考

え方だけでは間題は解決しないことは明らかである．

　一方，風成海流論は1905年Ekmanによって始めて

海洋学的な意味をもつものとなったが，彼の理論では実

際の大循環の分布を説明することは困難であった．その

後，1934年Goldsbroughは球座標を用い，回転する地

球上の海洋大循環の理論を出し，かなり実際に近い分布

を求めたが，海岸の影響は考えられていなかった．

　風成海流が実際の海洋大循環を支配すると考えられた

のは1948年，Stomme1がコリオリカの緯度変化を考
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え，有名な「西岸強化」の理論を出してからで，その後

Munk等がこれを拡張して北太平洋の大循環を計算し，

ほぽ実際と合っていることを示した．しかし，これらの

理論では密度分布の効果を除去するため，実際の流速分

布のかわりに，それを鉛直方向に積分した「容積輸送」

を用いているので，各層の分布が果してどうなっている

かについての情報はあたえられていない．

　海洋大循環の機構を明らかにするためにはどうしても

各層の流速分布がどのような原因によって起るかを確か

めなければならない．このためにはまず第一段階として

海面に働らく接線応力，法線応力，および海面を通じて

の熱の出入りをあたえられたものとして問題を働き，そ

れに対応した流速，密度，海面傾度の分布を求める必要

がある．この場合，接線応力は気圧の関数と一応仮定さ

れ，また熱の出入についてはこれ・までJacobs，Budyko

等によって見積られた値をひとまず借用することとな

る．

　このような試みはすでに2，3の学者によって行なわ

れているが，わが国でも高野健二（1964），吉田耕造

（1965）等によって興味深い結果が求められている．し

かし，残念ながら基礎方程式をそのまま解くことは困難

で，そこにいくつかのことなった仮定が入ることから，

これまでの結論はまだ一致するに至っていない．今後は

解析的な方法によるよりもむしろ数値的な方法によって

問題をさらに少ない仮定のもとに解く方向に主力を向け

るべきでではあるまいか．

　もちろん，このような方向は第1段階の目標であっ

て，さらに進んで海洋と大気とを含めた全体の系を一元

的に取扱って問題を解くことが第2段階の目標となろ

う．この段階では大循環の変化の機構がより本質的に明

らかにされるものと期待されるものと期待される．

　なお，種々の尺度の変動に対する海洋のレスポソスの

問題については1956年，VeronisとStomme1が2層モ

デルによりこれを理論的に取り扱った．彼等によると，

数ヵ月より長い周期の変動はその波長が数10kmより短

かくなればおもに傾圧的な海況変動をおこすが，これに

対し，数日，数100km程度のじょう乱（通常の高，低

気圧の場がこれに相当する．）が中緯度におこったとぎ

には順圧的な海況変動が卓越する．これらの結果は今後

の間題の扱い方に対し，およその目安をあたえるもので

あろう．

　なお，上に述べた物理学的な方法を予報改善という現

実の要求をみたすところまで前進させるにはかなりの時

日を要する．したがって，現在の段階ではまだシノプテ

イック，または統計的な方法に頼らなければならない．

しかし，これらの方法には物理学的な意味がまだはっき

りしないものが多く，また何等かの意味があったとして

もそれを十分な信頼度で直接予報に結びつけられるもは

まだ見出されていない．たとえばscreening　methodに

よる多重相関法に頼るとしても，重相間関係が0．8程度

以上に達しなければ有数な予報は出せないが，このよう

に高い相関関係を見出すことは困難であろう．

　これを要するに海況予報の改善には

　i）　海洋の大循環，およびその変動，さらに各種の尺

　　　度をもつ海況変動の再現（Simulation）

　ii）そのそれぞれの段階において結果を検討するため

　　　の観測

を併行して進めてゆかなければならない．そして，ある

程度予報方法の目途がたったならばその線に沿った効果

的な観測網を順次整備してゆくことが必要となる．

　以上は第2回の‘海洋と大気の相互作用について’の

シソポジウムで筆者の話したことの概要である．なお，・

そのときには海洋大循環の数値的解法について一つの考

え方を式によって提示したが，これは別の問題として今

後研究されるべきであると思われるのでここでは割愛

した．
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