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向上，そして衛星海面高度計やArgo観測網などの観測
システムの発達による。例えば，蓄積された衛星海面高
度データを用いたメソスケール渦の抽出・追跡調査は，
全球海洋におけるメソスケール渦の時空間分布特性を明
らかにした（Chelton et al. , 2011）。また，衛星とArgo
フロートデータを組み合わせた近年の研究では，メソス
ケール渦の内部構造を統計的に明らかにすることに成功
し，渦による水塊輸送の重要性を評価している（Zhang 
et al. , 2013; 2014）。このように，メソスケールの大循環
における役割は実観測で定量的に評価されつつある。
大気から海洋へと注入されるエネルギーはラージス

ケールに偏っている。そのエネルギーがどのスケールに
どの程度流れるかが，海洋学としての大きな関心事の一
つといえる。ラージスケールで入ったエネルギーはメソ
スケール現象へとカスケードダウンしていく。しかし，

1.　はじめに

水平の長さスケールO（100 km）で特徴づけられるメ
ソスケール現象は，ここ 20年で詳細に調べられてきた。
メソスケール現象の理解の進展は数値モデリング技術の
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そのエネルギーの多くはメソスケール現象の組織化によ
り再びラージスケールへカスケードアップするという理
解が一般的である。一方で，メソスケールよりずっと小
さなスケールでは，エネルギーはより小さなスケールへ
と移行していき，最終的には乱流散逸過程に伴い運動エ
ネルギーからポテンシャルエネルギーへの転換が行われ
る。この過程は海洋子午面循環の駆動要素として重要視
されている。このような大小両方のスケールにおけるエ
ネルギー転換の仕組みと重要性の理解が進んでいる一方
で，その間をつなぐ現象の実態は長らく不明瞭であった。
すなわち，ラージスケールおよびメソスケールからマイ
クロスケールへのカスケードダウンの仕組みの理解とそ
の定量的評価は海洋学における重要な課題の一つであ
る。
近年のさらなるモデリング技術の向上によって，メソ

スケール現象よりさらに小さなスケールの現象を比較的
現実的な条件のもとで直接的に取り扱うことができるよ
うになってきた。メソスケール現象よりも 1-2オーダー
小さな水平スケールをもつ流れはサブメソスケール現象
と呼ばれる。理想化したモデル実験や現実的な条件下の
シミュレーション等を用いた数値研究によって，このサ
ブメソスケール現象がメソスケール現象からマイクロス
ケール現象へのエネルギーカスケードにおいて重要な役
割を担うことが指摘されている（Capet et al. , 2008a）。
また，サブメソスケール現象はラージスケールやメソス
ケールの現象に比べて大きな鉛直流速（数十－ 100 m 
day−1）をもつことから，溶存ガスや栄養塩等の表層と下
層の間の鉛直輸送を担い，表層における生物生産や海洋
物質循環に大きな影響を与えることも示されている（Per-
ruche et al. , 2011; Lévy et al. , 2012; Smith et al. , 2016）。
力学的・生物地球化学的重要性から時空間分布特性の
解明が俟たれるサブメソスケール現象であるが，小さな
時空間スケールの特徴から現象の現場観測は非常に限定
されている。また，領域から海盆スケールにわたる広範
囲の現象の分布特性を現場観測より示した例はない。モ
デルと現場観測データ双方からのサブメソスケール現象
についての研究が，今後 10年程度の間にわが国の海洋
学として取り組むべき重要課題の一つとして認識されて
いる（例えば，岡ら，2013）。
サブメソスケール現象は近年世界的に注目されている

海洋現象の一つであるが，わが国においてその研究が活
発であるとはいえない。この現状を踏まえれば，これま
で明らかにされてきたサブメソスケール現象の海洋にお
ける役割や基本的な力学特性について整理し，現象への
観測からのアプローチの可能性を検討することは有意義
であるといえる。そこで本論文では，これまでに行われ
てきた研究をもとに，サブメソスケール現象の基礎につ
いて体系的に記述し，現象の観測研究について検討する
ことを目指す。第 2節では，サブメソスケール現象の定
義や特徴，役割などについてまとめる。第 3節では，サ
ブメソスケール現象を形成過程や発達メカニズムで分類
し，それぞれの特徴や力学，発達要因について記す。そ
して第 4節では，現象の諸特性やこれまでの観測事例を
踏まえて，サブメソスケールを対象とした観測研究の今
後の展望について記述する。最後に，第 5節で本論文の
内容をまとめる。

2.　サブメソスケール現象とは

サブメソスケールという呼称は，空間スケール数十－
数百 km，時間スケール数週－数ヶ月で特徴づけられる
メソスケール現象に対して，それよりも小さな時空間ス
ケール（水平 0.1-10 km，鉛直 10-1,000 m，数時間－数
日）という意味でつけられたものである。21世紀に入り，
メソスケールについては衛星による海面水温や海色，海
面高度データの充実と渦解像モデルの普及により理解が
進んだ（Chelton et al. , 2011）。それに比べて，時空間ス
ケールのさらに小さなサブメソスケール現象についての
理解は遅れていた。これは，その時空間スケールが観測・
モデル双方の研究を行うにあたっての障壁となるためで
あった。観測デザインにおける問題点としては，観測に
より捉えられるサブメソスケール現象の種類や観測結果
への現象の表れ方は，その場の海洋構造や大気擾乱に依
存して異なることを考慮する必要があることに加え，船
舶観測の 1キャストで特性や構造を捉えることはできな
いような大きな時空間スケールをもつ現象であり，一方
で一般的な断面観測や衛星海面高度計で解像するのは困
難なほど小さな時空間スケールの現象であることが挙げ
られる。また，モデルで研究の進展を図るには，サブメ
ソスケール現象を解像するだけの細かいグリッドの計算
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Fig. 1.　Relative vorticity field normalized by the Co-
riolis parameter ( f ) at a depth of 2.5 m calculated 
by the output of the high-resolution ocean general 
circulation model (OGCM) for the Earth simulator 
(OFES; Sasaki and Klein, 2012). The color bar does 
not fully span the negative range. There are places 
with values larger than 1.5; however, the anticy-
clonic vorticity amplitude is limited to values larg-
er than −1.
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に応えうる性能をもった計算機が普及していなかったこ
とが障壁となっていた。さらに，非線形成分が無視でき
ない現象であることが理論解釈を困難にしていた。した
がって，サブメソスケール現象の研究進展の歴史は浅く，
力学的特徴や生物地球化学的重要性の理解は，主に数値
モデルでの研究の環境が整ったここ 10年で劇的に進ん
だ（Thomas et al. , 2008; McWilliams, 2016; Mahadevan, 
2016）。
モデルの出力や衛星画像において，いわゆるサブメソ

スケール現象はフィラメント状あるいは渦状の構造とし
てよく観察され，黒潮や親潮といった主要な海流のよう
なラージスケールの流れにより生じる前線やメソスケー
ル現象に伴って分布することが多い（Fig. 1）。しかしな
がら，かつてサブメソスケール現象という呼称で広く知
られた現象は海面に現れるこれらの構造ではなく，サブ
メソスケールコヒーレント渦（submesoscale coherent 
vorticity）といわれる海洋内部に観測される密度成層極
小であった（McWilliams, 1985; 1988; Papenberg et al. , 
2010）。傾度風バランスにあるこの渦は，年程度の時間
スケールで存続し，起源は異なるものの全球のあらゆる
海域で観察される。海水を保持したまま形成域から遠く
離れた海域まで伝播するため，熱や渦位，栄養塩，溶存
ガスなどの諸量の輸送過程において重要性が指摘されて
いる（McWilliams, 1985; DʼAsaro, 1988）。一方で，海面
反射光の衛星画像から，1970年代には水平スケール数 
km程度のフィラメント状あるいは渦（螺旋）状の構造が
認められていた（Munk et al. , 2000）。やがて，計算機の
発達により高解像度モデルによる研究が可能になると，
表層の細かなフィラメントや渦の構造についての数値的・
理論的研究が盛んになった。こうして，サブメソスケー
ル現象といえば，海洋内部のコヒーレント渦よりむしろ，
表層にみられるフィラメント状・渦状の流れをさすこと
が多くなった。なお，本論文においても，以下では表層
付近にみられるフィラメントや渦状の構造について論ず
ることとする。
メソスケールの現象は，力学的には慣性力とコリオリ
力の比が 1より十分小さな現象であると定義される。こ
の比率はロスビー数（Ro）として知られており，現象の
特徴的流速（U），空間スケール（L），およびコリオリパ
ラメータ（ f）を用いてU/Lfと表される。そして，サブメ

ソスケール現象の力学的定義には，Ro＝U/Lfが小さくな
い（O（1））ことがよく用いられる（Thomas et al. , 2008; 
Mahadevan, 2016; Tandon and Nagai, 2019）。すなわち，
サブメソスケール現象は，回転の効果が支配的（Ro << 
1）なラージスケールおよびメソスケールの現象と，回転
の効果を受けない（Ro >> 1）乱流散逸過程との境界のス
ケールに位置する現象である（Fig. 2）。
地衡流平衡にある流れでは，流速の鉛直シアは密度の

水平勾配に比例する。この関係は温度風として知られる。
運動の鉛直スケールを H，現場密度（ρ），参考密度
（ρ0），および重力加速度（g）を用いて浮力（b）を－gρ/

ρ0と表し，浮力が増加する向きに y軸をとって水平浮力
勾配をM 2＝дb/дyとすれば，温度風平衡にある流れの
水平流速は U＝M 2H/fで見積もられる。一方で，地衡流



Fig. 2.　Stages of energy flow in oceanic general circulation from planetary-scale to microscale dissipation that 
are made by referring to Capet et al. (2008a) and McWilliams (2016).　
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調節された前線では，鉛直浮力勾配，すなわち浮力振動
数（N 2＝дb/дz，zは鉛直上向き）と水平浮力勾配は N 2

＝M 4/f 2と 関 係 づ け ら れ る（Tandon and Garrett, 
1994）。この関係を用いると，鉛直密度勾配と水平流速
の鉛直シアの比で定められるリチャードソン数（Ri＝
N 2H 2/U 2）についても Ri～O（1）が成り立つ。したがっ
て，ロスビー数の値からいえる特徴と同様に，サブメソ
スケール現象は，成層が強く自然対流が支配的（Ri >> 
1）なラージスケールおよびメソスケール現象と，成層が
弱くシア流などによる活発な混合で特徴づけられる（Ri 
<< 1）乱流散逸過程との境界のスケールにある現象とい
える。
また，Ro～O（1）かつ Ri～O（1）であるから，運動の
縦横比 Гは Г＝H/L＝f/Nと表すことができる。サブメ
ソスケールでは一般に f/N << 1，すなわち Г << 1であ
るから，この現象においても概ね静力学平衡が成り立つ
（Mahadevan, 2006）。
サブメソスケールは単に見た目や力学的近似の面でメ

ソスケールより少し小さいという程度の意味であり，非
常に味気ない命名であるとまで言われている（McWil-
liams, 2016）。しかしながら，その力学的な意義は極めて
重要視されている。従来，ロスビー数が大きく，リ
チャードソン数が小さなスケールへのメソスケール現象
からのエネルギー放出は小さいと考えられてきた。その

ため，地衡流平衡にあるラージスケール・メソスケール
からマイクロスケールへのエネルギー輸送過程について
は，特定の領域における流れと地形の相互作用による内
部 波（Nikurashin and Ferrari, 2011; Nikurashin et al. , 
2013）や海底境界層における流れ（Sen et al. , 2008）など
は報告されていたものの，それ以外の海域や内部領域に
おける輸送過程についてはあまり考えられてこなかった。
もし，海洋内部領域の一般的なメソスケール現象（メソ
スケール渦や前線など）に付随して観測されるサブメソ
スケール現象がエネルギーカスケードに貢献するのであ
れば，その効果は大きいといえる。実際に，この現象は
ラージスケール・メソスケールとマイクロスケールの境
界のスケールで特徴づけられるものであり（Fig. 2），ス
ケール間相互作用やエネルギーカスケードを考える上で
の役割や重要性が明らかになりつつある（Capet et al. , 
2008a）。
また，サブメソスケール現象はラージスケールの循環
やメソスケール渦に比べて一時的ではあるが数十－ 100 
m day−1という非常に大きな鉛直流速（w）を伴うことで
知られている。これは，ある深さの物質濃度に大きな変
化（c'）を生み出しうる。そして，こうした擾乱は大きな
平均渦輸送（w'c'）を引き起こす可能性がある。サブメ
ソスケール現象に分類される混合層不安定（mixed layer 
instabilities；Boccaletti et al. , 2007; Fox-Kemper et al. , 
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前線やフィラメントは，次式で表される水平歪速度 S
が大きなところで発達することが知られている。

 S = [( ⁄ − ⁄ )2+( ⁄ + ⁄ )2]1/2

右辺一つ目の括弧内は主歪成分，二つ目の括弧内はシア
成分を表している。水平の流れ場と現象の発達との間に
ある関係の理解は，水平浮力勾配の時間発展を考えるこ
とで容易になる。浮力を水平二次元非発散流に強制され
る受動的トレーサーとすると，浮力の時間微分は，

 
Db
Dt  = 

b
t  + u

b
x  + v

b
y  = 0 

と表せる。よって，水平浮力勾配の時間発展は以下のよ
うに書ける。
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y軸方向の水平浮力勾配が増大する簡単な過程を Fig. 3
に示す。Fig. 3aでは Q2の第 2項が，Fig. 3bでは Q2の
第 1項がそれぞれ引き伸ばしと傾けによって水平浮力勾
配を増大させていることがわかる。ここで，回転成分
（дv/дx－дu/дy）は，ある軸方向の水平浮力勾配を他方
向へと変換するものの，勾配自体の増減には寄与しない
ことに注意されたい。
前線の発達に伴う流れの構造をみるために，まずは準

地衡流（QG: quasi-geostrophic）モデルを考える。QGモ
デルは Ro << O（1），Ri >> O（1）を仮定しているため
サブメソスケール現象を議論するのに適切ではないが，
性質を大掴みにみるには有効であるため，ここでは一旦
準地衡流近似下で考えることにする。ブシネスク近似が
成り立つとして，x軸方向に引き伸ばされる前線につい
ての運動方程式と浮力保存の式を立てると以下のように
なる。

 Du
D t  − va = 0

Db
D t  + N2w  = 0 

f
g

g

g

ここで，D/Dgtは地衡流と共に動いたときの時間微分を

2008）や前線・フィラメントの発達（ frontogenesis/fila-
mentogenesis；Hoskins, 1982; Capet et al. , 2008b; McWil-
liams et al. , 2009）は，w'b'＞ 0で特徴づけられる。これ
は，サブメソスケール現象発達の背景にある混合による
非断熱的な成層破壊に対して，断熱的に再成層化を引き
起こすものである（詳細は第 3節にて記述する）。また，
サブメソスケール現象による栄養塩（n）の下層から有光
層への輸送（w'n' > 0）は一次生産において非常に重要視
されている（Klein and Lapeyre, 2009; Perruche et al. , 
2011; Lévy et al. , 2012; Mahadevan, 2016）。さらに，表
層のw < 0の領域に伴う収束域は，海面付近の油分や浮
遊物質などを集積させ，サブメソスケール現象の可視化
に貢献している（Munk et al. , 2000）。

3.　サブメソスケール現象の分類

サブメソスケール現象は，流れのもつ典型的な空間ス
ケールに基づいて定義されたものである。そのため，形
成メカニズムや発達過程などの力学的特徴が異なる複数
の現象がここに分類されている。これまでに行われてき
た分類（Thomas et al. , 2008; Mahadevan, 2016; McWil-
liams, 2016）を踏まえて，本論文では，サブメソスケー
ル現象を前線・フィラメントの発達（3.1），混合層不安定
（3.2），強制運動に関連した不安定（3.3）の三つに分け，
それぞれの力学特性について記述する。また，本節の最
後にはサブメソスケール現象のその他の発達メカニズム
や形成要因を挙げ，本論文における分類とは異なる分類
の可能性について言及し，それぞれの現象や形成要因の
関係性をまとめる（3.4）。

3.1.　前線・フィラメントの発達

サブメソスケール解像のシミュレーション出力値（Fig. 
1）や衛星海面水温画像，海色画像を参照すると，水平的
に伸びた線状のサブメソスケール現象がよく観察される。
その一部は，海洋のラージスケールやメソスケールの流
れによって形成された密度前線や密度フィラメントであ
る。このような前線やフィラメントの形成過程は fronto-
genesisや filamentogenesisと呼ばれ，特に frontogene-
sisは気象学において古くから体系立てられていた力学過
程である（例えば，Miller, 1948; Hoskins, 1982）。



Fig. 3.　Mechanisms for forming a positive y gradient in buoyancy forced by (a) the normal component and (b) 
shear component of strain. The arrowed lines indicate the direction of the background flow. Buoyancy contours 
are orange and blue, which indicate light and heavy fluids, respectively. The dotted and thick lines represent 
before and after the onset of forcing, respectively.
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表し，流速 uは地衡流成分 ugと非地衡流成分 uaに分け
て表現する（u＝ ug＋ ua）。また，温度風の関係から次
式が成り立つ。

 
−

∂u
∂z  = 

∂b
∂y f g

前線を横切る向きである y軸方向の浮力勾配の時間発展
は，

 
D

D t
∂b
∂y  = 

∂
∂y

Db
D t  −  

∂u
∂y
∂b
∂x  −  

∂v
∂y
∂b
∂y  = − N2 ∂w

∂y  + Q2 
g g

と書ける。一方，f∂ug/∂zの時間発展は，
 

D
D t ( ) ( )−

∂u
∂z  = −

∂
∂z

Du
D t + 

∂u
∂y

∂b
∂x  + 

∂v
∂y
∂b
∂y  

= −  2 ∂va
∂z  −  Q2 f

ff
g g

gg

と表される。以上から，
 

−N 2 ∂w
∂y  +  2 ∂va

∂z  = − 2Q2 f

が成り立つことがわかる。非地衡流流速を流れ関数
( ψ⁄ , − ψ⁄ )  =  (va, w) を用いて表せば，

 N 2 ∂
2ψ
∂y2  +  2 ∂

2ψ
∂z2  = − 2Q2f  （1）

と書き換えられる。準地衡流近似下では，式（1）のよう
なバランスで，水平浮力勾配を増大させる背景のラージ
スケールやメソスケールの流れの強さ（右辺）に応じで，
前線に伴う非地衡流の循環が温度風バランスを維持する
ように浮力勾配を弱めるはたらきをする（左辺）ことが知
られている。
より正確に前線・フィラメントの発達の構造を表すた
めには，半地衡流（SG: semi-geostrophic）モデルがしば
しば用いられる（Hoskins, 1982; Thomas et al. , 2008; 
Nagai et al. , 2006）。SGモデルにおいては，準地衡流と
異なり，非地衡流による地衡流と浮力の移流を考慮に入
れて（D/DSGt＝∂/∂t＋（ug＋ua）∙ ∆

）運動およびトレー
サーの時間発展を考える。x軸方向に伸びる前線につい
ての運動方程式および浮力保存の式は，

 
Du

t  − va = 0 

Db
t  = 0 

fg

と書ける。Eliassen（1948）や Sawyer（1956）に従って式
変形を行うと，SGモデルにおける流れ関数の式は以下の



Planetary-
scale/mesoscale 

strain field

light

heavy

y,	v

z,	w

Secondary 
circulation

Secondary 
circulation

heavy

lightlight

(a) (b)

Fig. 4.　Schematics of the surface-layer frontogenesis and filamentogenesis caused by a large-scale deformation 
flow for (a) the front and (b) filament configuration in buoyancy (b). These are drawn by referring to McWil-
liams et al. (2009).
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（Yoshikawa et al. , 2001）。また，式（2）の分子（F2
4）の

寄与から，渦位の値が等しい場において，wは高気圧性
渦度場に比べて低気圧性渦度場で大きくなるといえ，低
気圧性渦度がより発達しやすい。これは，鉛直渦度（ζ）
の時間発展と渦柱の伸縮のバランスを考えることで推察
できる（McWilliams, 2016）。

 
∂ζ
∂t  ≈ ( +  ζ )

∂w
∂z  + ⋯ f

QGモデルにおいては Ro << O（1），すなわち ζ << fを
仮定しているため渦度の時間変化に対する水柱の伸びと
縮みの寄与は同等である。一方，SGモデルにおいては，
Ro～O（1）スケールの現象の影響が反映されるため，同
程度の収束があった場合，高気圧性渦度がさらに発達す
る場（北半球において f > 0，ζ < 0，дw/дz < 0）に比べ
て低気圧性渦度がさらに発達する場（北半球において f > 
0，ζ > 0，дw/дz > 0）で渦度の時間発展がより効率的
である。実際に，高解像度シミュレーションにおける表
層相対渦度場は低気圧性渦度側に偏った非対称な分布と
なる（Fig. 1において，低気圧性渦度（赤色）が高気圧性
渦度（青色）に比べて大きな値を伴って遍在していること
に注意されたい）。

Fig. 4に前線およびフィラメントの発達の概念図を示
す。非地衡流は背景の流れによって強められた密度前線
を密度面の上下動によって弱めるような循環流となり，

ように書ける。

 N 2 ∂
2ψ
∂y2  + 2S2

2 ∂
2ψ

∂y∂z  + F2
2 ∂

2ψ
∂z2  = − 2Q2 

S2
2 = −

∂b
∂y  = 

∂u
∂z

F2
2 = − 

∂ug

g

∂y( )

f

f f

計算は煩雑であるが，Green関数を用いてこの式を解く
ことで鉛直流速が次のように表せる（Thomas et al. , 
2008）。

  w  ∝ −
F 2

4

2π ( q2D)3 2⁄ H2f
 （2）

ここで，

 q2D = 
1

F2
2N2  −  S2

4( )f

は流れが完全な二次元東西流と仮定した場合の地衡流の
渦位を表す。鉛直流速の大きさは，特に渦位（q2D）と地
衡流の鉛直渦度（F2

2）によって大きく変動する。式（2）
から，鉛直循環は低渦位の海域，すなわち Ri（S2

4に関
連）や成層（N 2），あるいは絶対渦度（F2

2）が小さい海域
で強くなることが推察される。この低渦位域における鉛
直循環の強化は数値モデルの結果として報告されている
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上昇流・高気圧性の流れに比べて沈降流・低気圧性の流
れの影響が支配的となる。フィラメントの発達について
も前線の発達と同様に低気圧性渦度の寄与が優位である
ことから，重い水を中心にもつフィラメントが軽い水を
中心にもつフィラメントに比べてよく発達する。現実の
海洋においても，高解像度海面水温画像などによって前
者のほうがより頻繁に観察される。

3.2.　混合層不安定

十分な鉛直混合によって密度成層の弱い層が形成さ
れ，かつそこに水平密度勾配があるとき，そこでは傾圧
不安定が活発になる。表層に形成された混合層における
この傾圧不安定は特に混合層不安定と呼ばれる。鉛直的
にある程度広がりをもった主要な海流に伴ってメソス
ケールで発達する傾圧不安定とは異なり，混合層不安定
はサブメソスケールで発達することが知られている（Boc-
caletti et al. , 2007）。前線域における不安定のスケールは
ロスビーの内部変形半径（Rd＝NH/f）で代表され，N 2＝
2╳10−5 s−2，H＝103 m，f＝10−4 s−1と仮定すると Rd～60 
kmと見積もられる。一方で，成層の弱い表層において
は，その層で特有の変形半径（Rs）が計算される。

 Rs～NsHs /f （3）

ここで，Nsは混合層における浮力振動数，Hsは混合層
深度を表す。冬季に発達した混合層の典型的な値を Ns 

2

＝10−6 s−2，Hs＝102 mとすれば，その値は Rs～1 kmと見
積もられる。
これまで，混合層不安定に関する多くのモデル研究が
なされてきた（Boccaletti et al. , 2007; Fox-Kemper et 
al. , 2008; Mensa et al. , 2013）。高解像度の衛星海面水温
や海色の画像からは実際にこのスケールで発達したと考
えられるフィラメント状の構造や混合層渦と呼ばれる渦
状の構造が観察されている。しかしながら，その詳細な
時間発展や流速場の情報を衛星観測から得ることはでき
ず，また現象を現場観測より捉えることは難しいため，
観測に基づく研究は極めて少ないのが現状である。
混合層不安定と傾圧不安定との間にはいくつかの共通

性がみられる。第 1に，不安定の発生は再成層化を伴う。
混合層不安定を引き起こすエネルギー源はポテンシャル
エネルギーであり，すなわち不安定は混合層内の前線を

崩すことによってポテンシャルエネルギーを抽出し，そ
れを運動エネルギーに変換することによって発達する
（Boccaletti et al. , 2007）。第 2に，前線を緩やかにする
過程は概ね断熱過程とみなすことができる。そのため，
前線を横切る断面における運動は流線関数を用いて移流
として表現することができる（Fox-Kemper et al. , 
2008）。第 3に，前線に伴う水平流については概ね地衡
流平衡が成り立つ。したがって，典型的な水平流速は温
度風の関係から見積もることができ，比較的平易な式で
の表現が可能となる（Fox-Kemper et al. , 2008）。
一方で，式（3）からわかるように，混合層不安定のス

ケールは混合層深度によって決定づけられる。これは内
部領域において主要な海流（前線）に伴い発生する傾圧
不安定にはない制約である。また，常に鉛直混合の強い
冬季の状況を考えれば，混合層は頻繁に再混合されると
考えることができ，したがってM 2は概ね深さに依存し
ないと仮定できる。N 2は鉛直一様なM 2が傾けられるこ
とによって形成されるとすると，N 2もまた深さについて
独立と考えることができる。
前述のように，混合層不安定は傾圧不安定の一つであ

り，ポテンシャルエネルギーを源として混合層内の再成
層化を引き起こすものである。そのため，力学的特徴を
整理するにはポテンシャルエネルギーの時間変化を考え
るのが有効である。Fox-Kemper et al. （2008）は，Mas-
sachusetts Institute of Technology general circulation 
model （MITgcm; Marshall et al. , 1997）を用いて傾圧不
安定ジェットの存在する矩形海域において，サブメソス
ケール渦による再成層化のシミュレーションを行った。f
平面を仮定し，水温勾配は側面でリストアされるものと
した。混合層は日周期の夜間冷却により 50 m深まで発
達し，昼間の短波放射加熱により日平均での正味加熱が
ない状況を考えた。このシミュレーションにより，サブ
メソスケールの再成層化を考慮した以下のモデルパラメ
タリゼーションを検証・提案した。
不安定領域で平均したポテンシャルエネルギー（PE）

は次式で表すことができる（Fox-Kemper et al. , 2008）。
 

PE = −zb 

したがって，ポテンシャルエネルギーの時間変化は，



Δz

Δy

Fig. 5.　Schematic of the mixed layer restratification that is made by referring to Fox-Kemper et al. (2008). The 
thin contours denote mean isopycnals. The straight arrows denote the direction of the eddy buoyancy fluxes, 
and the circular contours/arrows indicate eddy-induced streamfunction contours and directions. Additionally, 
the lengths ∆y and ∆z are indicated.
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仮定する。
 

∆z
∆y  = 

1
C

M 2

N 2 , C > 1 

以上より，式（4）は
 

∆PE
∆t  ∝ −

C − 1
C

M 4H 2
| |

と書ける。
浮力の鉛直フラックスは以下のように書ける。

 wb ~ w'b'  ~ 
C − 1

C
M4H2

| |  （5）

また，（ iv）より，

 v'b' = − C
w'bN2

M2  ∝ − (C − 1)
N2H2

| | M2  （6）

が成り立つ（Fox-Kemper et al. , 2008）。式（5）より，
浮力の鉛直輸送は常に正，すなわち軽い水を上へ，重い
水を下へ運ぶ輸送となることがわかる。また，式（6）に
は，浮力の水平輸送は水平浮力勾配（M 2）を小さくする
ようにはたらくことが示されている。
浮力の輸送を流れ関数（ψ）を用いて次のように表現

	
dPE
dt  = −

d
dt zb = −wb  

となる。これは，時間 ∆tで起こる距離 ∆y，∆zにある流
体粒子の交換（Fig. 5）で表現することができ，

 
ΔPE
Δt  ∝ 

− ( )Δz ΔyM 2 + ΔzN 2

Δt  （4）

と書ける。さらに，以下の四つの仮定をおくこととする。
（ⅰ）典型的な時間スケール ∆tは移流に関連するもの
とし，前線に沿う流速の絶対値（U）を用いて表す。

 
∆t ∝ 

∆y
U  

（ⅱ）Uは温度風バランスで見積もられるとする。
 

U ~ 
M 2H

 f

（ⅲ）鉛直スケールは混合層深度でスケーリングする。
 

∆z ∝ H 

（ⅳ）流体粒子の交換は等密度面の傾きよりも緩やかな
傾斜で起こり（すなわち，ポテンシャルエネルギーを減
少させる），かつその傾斜が等密度面の傾きに比例すると
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する。
 v'b' = −ψbz

w'b' = ψby

したがって，渦駆動の平均流速は，混合によって混合層
内に形成された鉛直等密度層を再成層化させるようには
たらく循環流となることがわかる（Fig. 5）。
近年のシミュレーション研究から，混合層不安定は冬

季に活発化することが指摘されている（Sasaki et al. , 
2014）。これは，混合層が日周期的に繰り返し混合され，
密度成層の弱い層がある程度の深さをもって継続的に存
在するためである。日周期混合を与えずに発達させた混
合層不安定は，時間経過とともにサブメソスケールから
メソスケールへと規模を大きくする（Fox-Kemper et al. , 
2008）。すなわち，サブメソスケール現象は，ラージス
ケールやメソスケールからマイクロスケールへとエネル
ギーをカスケードするだけでなく，エネルギーをカス
ケードアップしてメソスケール現象を活発化させる現象
とも解釈され，近年その影響が注目されている（Scott 
and Wang, 2005; Sasaki and Klein, 2012; Qiu et al. , 
2014）。

3.3.　強制運動に関連した不安定

QGモデルよりも非地衡流項の影響を考慮したような
モデルにおいては，地衡流バランスした流れを背景とし
ても，それが特定の力学的条件に適合すれば不安定を引
き起こしうることが指摘されている（McWilliams et al. , 
1998）。複数あるその不安定条件は以下の一本の不等式
で表すことができる（Hoskins, 1974）。

 fq＝f（ f k＋ ∆╳u）・ ∆b < 0 （7）

ここで qはエルテルの渦位を表す。そして，式（7）の各
項のうちどれが fq < 0に寄与するかによって不安定の名
称が異なる（Thomas et al. , 2013）。成層が不安定要因
（дb/дz < 0）のとき，重力不安定（GI: gravitational in-
stability）と呼ばれる。また，鉛直渦度が不安定要因
（ fζN 2 < 0かつ N 2 > 0）のとき，遠心力不安定（CI: cen-
trifugal instability）と呼ばれる。そして，傾圧性が不安
定要因（ fζN 2 > 0かつ fq < 0）のとき，対称不安定（SI: 
symmetric instability）と呼ばれる。海洋において，これ

らは境界面における強い強制により生じる非地衡流的な
不安定として観測される（以下では，これらをまとめて
強制不安定と呼ぶことにする）。以下では，各強制不安定
の基本的性質について記述する。

GIは，一般には対流と呼ばれる。冷却や蒸発により表
層の水が重くなることで密度逆転が生じ，下層との海水
交換が起こる。冷却が広域にわたる一様なものであって
も，GIは大きなスケールでは発達せず，小さな対流セル
を形成して発達する（Haine and Marshall, 1998）。GIの
存在が古くから知られていたことは言うまでもないが，
近年その分布特性や発達過程などがサブメソスケール現
象という枠組みで研究されている（Thomas et al. , 2013; 
Hamlington et al. , 2014）。
背景場の相対渦度が要因となるCIは慣性不安定（ iner-

tial instability）とも呼ばれ，非平衡不安定としてよく知
られた現象である。簡単な例として f平面の運動に摂動
を与えることを考える（Cushman-Roisin and Beckers, 
2011）。地衡流バランスした y軸の正の方向に流れる背
景場において，摂動により x軸方向に微小変位する流体
粒子の運動は，

Du
Dt − v = −

1
ρ
∂p
∂x

Dv
Dt  + u = 

Dv
Dt  + 

Dx
Dt  = 0 f f

f

 （8）

で表される。ここでは f平面を仮定しているため，式
（8）から v＋fxは不変である。したがって，流体粒子が
∆xだけ変位したとすると，

	 ∆v＝－f∆x

が成り立つ。背景場の流れが高気圧性渦度をもつとき
（Fig. 6），∆x > 0の変位により流体粒子の流速は f∆xだ
け減少するが，それが背景の流速場の減少量に満たない
場合，変位した流体粒子の流速は背景場の流速に比べて
大きくなる。すると，その流体粒子についてはもはや地
衡流バランスが崩れ，コリオリ力の影響でさらに遠方へ
と運動を続ける。一方，背景の流れの空間変化が小さい，
または低気圧性流れの場合は，∆x > 0の変位によって流
体粒子の流速は背景場の流速よりも小さくなり，粒子は
すぐに元の場所に戻される。つまり，CIは高気圧性渦度



∆x

∆v

Coriolis force 
(surrounding fluid)

Coriolis force 

Outward pull 

Fig. 6.　A fluid particle displaced to the right by a 
distance ∆x > 0 conserves its geostrophic momen-
tum and sees its velocity drop to v(x)−f∆x. The 
particle before and after the displacement is indi-
cated by a white circle and a black circle, respec-
tively.

85サブメソスケール現象 ─これまでの成果と観測研究の展望─

地衡流平衡を仮定し温度風の関係を適用すると，傾圧成
分は

 
qbc

g  = 
∂u
∂z
∂b
∂y  + 

∂v
∂z
∂b
∂x  = −

∂ug

∂z

2
 = −

1
|∇hb|2f f

と書き換えられる。すなわち，fqg
bcは常に負となり，渦

位の低下にはたらくことがわかる。したがって，| fqg
bc| > 

fqvtの場合には fq < 0の場を形成する。| fqg
bc|が大きい状

態では Riが小さく，SIもサブメソスケールで発達する
現象である。この不安定は，近年メソスケールからマイ
クロスケールへのエネルギーカスケードにおいて重要な
現象の一つとして注目されており，SIが前線から効率的
にエネルギーを抽出していることが報告されている（Dʼ
Asaro et al. , 2011; Thomas et al. , 2013; 2016）。

3.4.　形成要因と分類の可能性

本論文では，サブメソスケール現象をその形成過程や
発達のメカニズムに注目して混合層不安定，前線・フィ
ラメントの発達，強制運動に関連した不安定の三つの主
要な現象に分け，その基本的力学や特徴をまとめてきた。
一方で，既出のレビュー論文を参照すると，本論文とは
異なる分類をしている場合もある。例えば，現象の形成
要因に着目した場合には，サブメソスケール現象は前線・
フィラメントの発達，非強制不安定，強制運動（ forced 
motion）の三つに大別される（Thomas et al. , 2008）。こ
の場合，前線・フィラメントの発達は 3.1節で説明したメ
ソスケール以上のスケールの流れによってサブメソス
ケールで発達する流れとそのまま対応する。また，非強
制不安定には概ね地衡流平衡が成り立っている不安定
（地衡流的不安定）として 3.2節の混合層不安定が，強制
運動には非平衡の性質がより強い不安定（非地衡流的不
安定）として 3.3節の強制運動に関連した不安定が概ね対
応する。Thomas et al. （2008）では，強制運動として海
流と同方向の風応力（down-front wind-stress）や冷却
による浮力の喪失を，McWilliams （2016）では海底地形
による強制を挙げている。
強制運動は，特に境界層におけるサブメソスケール現

象の生成・発達に重要な過程といえる。例えば，海流と
同方向の風応力は，エクマン流により重い水を軽い水の
上に輸送することで混合を促し，成層を弱め，Riを小さ

をもつ流れの場（ fζ < 0）で，かつ流体の変位による流速
変化に比べて背景の流れの空間変化が大きい場（すなわ
ち Ro ≥ O（1））で起こる不安定である。
流れのシアすなわち水平浮力勾配の状態によって引き

起こされる不安定を SIという。式（7）の渦位（q）を鉛
直成分（qvt）と傾圧成分（qbc）に分解する（Thomas et 
al. , 2013）。

	 q＝qvt＋qbc

鉛直成分は GIや CIの要因となりうる部分で，鉛直渦度
と成層で表される。

	 qvt＝ζN 2

一方，傾圧成分は渦度の水平成分と水平浮力勾配で表さ
れる。

 
qbc = 

∂u
∂z  − 

∂w
∂x

∂b
∂y  + 

∂w
∂y  −  

∂v
∂z

∂b
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くする（Thomas and Lee, 2005; Thomas, 2005）。その前
線の周囲では傾圧不安定の一種である混合層不安定が発
達しうる場が形成されると同時に，風による強制が q < 
0の場を形成すれば強制不安定が活発となる。このよう
な不安定の活発化は強い前線域だけでなく，前線から切
り離されたメソスケール渦上に吹く風が渦の流れに沿う
領域においても認められている（Brannigan, 2016）。冷
却による浮力の喪失も，表層で高密度水を形成すること
で鉛直混合を促進し，混合層不安定を起こす場の形成や
持続に対して重要な役割を担う（Haine and Marshall, 
1998; Legg et al. , 1998; Fox-Kemper et al. , 2008）。また，
冷却による混合が強制不安定を引き起こすとも指摘され
ている（Haine and Marshall, 1998; Yoshikawa et al. , 
2001; Thomas et al. , 2013）。さらに，海底地形に傾斜や
海山などがあると，海底摩擦が水平流速および鉛直流速
のシアを生み，強制不安定やサブメソスケールの渦が発
達することがシミュレーションにより指摘されている
（Dong et al. , 2007; Molemaker et al. , 2015; Gula et al. , 
2016; Srinivasan et al. , 2017）。
海流と同方向の風応力や冷却による浮力の喪失，海底

地形による強制などの強制運動は，主に強制不安定と密
接な関係にあるものの，本論文ではこれを独立の不安定
現象ではなく，サブメソスケール現象の引き金と捉える
こととした。表面の冷却やエクマン輸送による高密度水
の移流は，表層付近における混合を活発化して混合層不
安定が起こりやすい場を作り出し，さらには GIや SIな
どの強制不安定を引き起こしうる。また，海底地形によ
る強制も，海底境界層において強いシアや相対渦度を生
むことでサブメソスケールの不安定を引き起こすものと
解釈できる。
また，3.3節で主要なサブメソスケール現象として取り
上げた強制運動に関連した不安定は，平衡流としての特
性が強い前線・フィラメントや混合層不安定が発達した
場などを背景として，密度逆転が起こっている領域で非
平衡流として二次的に起こる現象と考えることもできる
（McWilliams, 2016）。すなわち，先に形成要因として挙
げた海流と同方向の風応力や冷却による浮力の喪失，海
底地形による強制などの強制運動だけでなく，混合層不
安定や前線・フィラメントの存在自体が強制不安定を促
進する一要素といえる。実際，最近のシミュレーション

の結果からは，GIや CI，SIはメソスケール現象からサ
ブメソスケール現象を生み出す直接的なルートと成りう
るものの，大局的にみると混合層不安定や前線・フィラ
メントの発達を経由する方がより一般的であると解釈さ
れている（McWilliams, 2016）。したがって，強制不安定
は主要なサブメソスケール現象に次いで起こる二次不安
定（secondary instabilities）として分けて考えられるこ
ともある（McWilliams, 2016）。しかしながら，力学的に
よく整理されたサブメソスケールの時空間的特性をもつ
非平衡不安定現象であること，また海域や大気海洋の状
態によってはエネルギー輸送に重要な役割を担い，その
定量的な見積もりが進んでいること（DʼAsaro et al. , 
2011; Thomas et al. , 2013; 2016; 4.1節）などから，本論文
では強制不安定を主要現象の一つとした。
混合層不安定や前線・フィラメントの発達の議論にあ

たっては概ね地衡流平衡が成り立つと仮定してきた。し
かしながら，大気強制や混合が盛んな表層では，流れは
乱れに満ち満ちている。さらに，実際の表層流は前線・
フィラメントの発達と混合層不安定の両方の寄与を含む
場合も多く，それらを区別することは容易ではない。こ
のように，様々な物理現象が複雑に組み合わさった表層
の流れを統一的に扱う場合には，温度風バランスに粘性
項を加えた以下の支配方程式を用いることで流れをよく
表現できることが報告されている（Gula et al. , 2014）。
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ここで，Kは混合の係数を表す。この流れは turbulent 
thermal windと呼ばれ，サブメソスケール現象の一つと
して挙げられうる（McWilliams, 2016）が，ここでは表層
の複雑な流れを統一的に扱うための一表現として示すに
とどめることとする。

4.　観測の展望

前節までに記したように，サブメソスケール現象の研
究はモデルやシミュレーションを用いて近年活発に行わ
れている。その一方で，現象の時空間スケールの問題か
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流を，軽い水を中心にもつフィラメントは上向きの鉛直
流速をもつという特徴を観測結果に基づいて指摘した。
DʼAsaro et al. （2011）は，黒潮続流に投入した亜表層を
漂流するフロートを追跡し，フロート周辺を曳航式 CTD
（Triaxus）で細かく断面観測した。そして，前線の流れ
に沿う方向の風がエクマン輸送により冷水を暖水側に輸
送して成層不安定性を強め，SIを活発化させることを示
した。さらに，SIと内部波との相互作用は内部領域の混
合において重要な役割を果たすことを指摘した。
一方で，サブメソスケール現象が前線やメソスケール

渦に伴って分布することを考慮すると，時間解像度の十
分でない観測データからも現象の発達過程が推定可能で
ある。前線・メソスケール渦付近の高空間解像度観測に
より領域の力学構造を精緻に捉えることで，水温や塩分
等のプロパティの構造に現れるサブメソスケール現象の
痕跡と実際の流れとの一致性の議論を行うことができる。
また，別の側面として，サブメソスケール現象の力学的
分類は特定の状況設定のもとで行われる。例えば，前
線・フィラメントの発達は水平の歪場が浮力勾配を増大
させるときに発達する現象である。このような特定の発
達条件，具体的には季節や海域，ラージスケール・メソ
スケールの現象に相対的な位置に対応して観測が実施さ
れている。このようにターゲットを絞った観測では，あ
らかじめ想定される過程が限られるため，比較的単純な
解釈が可能となる。

Thomas and Joyce （2010）は，ガルフストリームの南
端に投入した円柱ブイを追跡しながら流軸を横切る CTD
観測を複数回行った。複数の断面観測で捉えられた低塩
分の水塊に注目し，ブイの漂流速度と断面観測で得られ
た流速分布，低塩分水塊の鉛直変位をもとに鉛直流速を
見積もった。また，オメガ方程式を用いた鉛直流速の算
出も行った。 それぞれの手法で推定された前線に伴う鉛
直流速は 20-45 m day−1であった。Thomas et al. （2013）
は，Riを強制不安定の指標として用い，ガルフストリー
ムの前線付近における CTD観測データから，渦位が負
の領域で SIが頻繁に観測されることを示した。Thomas 
et al. （2016）は，荒天時に船舶とフロートを用いて行わ
れたガルフストーリム前線域の観測から，非定常の風応
力強制下における内部波・前線・SIの相互作用が生み出
す擾乱について報告した。これらの相互作用により生み

ら，観測に基づく研究例は少ないのが現状である。それ
でも，現象の発達過程の一場面あるいは現象の痕跡を，
船舶等を用いて観測した例はある。本節ではまず，これ
まで行われてきたサブメソスケール現象の観測事例を挙
げ，観測ターゲットや問題点などを整理する。そして，
既存の測器や手法の利用可能性，これまでサブメソス
ケール現象と関連づけられてこなかった観測データや手
法の活用，さらには今後望まれる新たな機器や観測網の
開発や展開の例を挙げ，サブメソスケール観測の今後の
展望についてまとめる。

4.1.　観測事例

3節までに記述したように，サブメソスケール現象は
生成・発達メカニズムの異なる複数の流れに分類される。
一方で，サブメソスケール現象が流れの典型的な時空間
スケールで定義されることから，ここに分類される流れ
は水平スケール 0.1-10 km，時間スケール－数日で発達
するという共通の特徴をもつ。この時空間特性を考慮し
て，現象の観測に際しては，すばやく移動しながら高空
間解像度で観測を行うという手法がとられている。
サブメソスケール現象の観測にはよく船舶が用いられ

る。船舶の代表的な移動速度は 10-15 knot程度である。
したがって，例えば船速を 12 knotとすると，100 kmの
測線を航走するのに要する時間は約 4.5時間である。し
たがって，サブメソスケール現象を総観的に捉えるため
には，船舶を停止させて観測する測器よりも，航走しな
がら観測のできる測器の使用が有効といえる。

Legal et al. （2007）は，海洋予報システムを用いて推
定したメソスケール渦の間の歪場を CTD（conductivity, 
temperature, and depth profiler）や曳航式 CTD（Sea-
Soar）を用いて断面観測した。観測は複数の測線にわ
たって海洋予報システムにより求められた流線に直行す
る向きに行われた。そして，サブメソスケール現象がよ
り規模の大きな現象と比較して大きな鉛直流速をもつと
いう特徴に着目して，観測データから鉛直流速の推定を
行った。QGモデルを仮定して簡略化した 2次元のオメ
ガ方程式（3.1節の式（1）; Hoskins et al. , 1978）に基づ
き，フィラメント構造に伴う鉛直流速を～ 20 m day−1と
見積もった。そして，理論や数値研究で示されてきたよ
うに，重い水を中心にもつフィラメントは下向きの鉛直
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出される流速シアは成層状態を変化させ，結果的にさら
に SIを活発化させることを示唆した。
観測に基づくサブメソスケール研究では，数値シミュ

レーションを用いて観測事実の解釈を深め，議論がさら
に展開されることが多い。Thomas et al. （2013）および
Thomas et al. （2016）では，SIのエネルギーカスケード
における重要性を指摘するために観測データの解析と併
せてシミュレーション出力の解析も行なっている。これ
は，サブメソスケール現象の生成発達過程やエネルギー
輸送・物質循環における役割のさらなる理解に貢献して
いる。一方で，観測結果に数値実験の解析結果を組み合
わせるのは，観測が十分にサブメソスケール現象の全貌
を把握できていないことによる措置であるともいえる。
また，観測データの不足はモデルやシミュレーションの
再現度にも影響する。海洋表層においては時空間解像度
が十分でないながらも観測データが蓄積されてきた一方
で，より深い層でのサブメソスケール現象の観測例は極
めて少ない。これは，モデルやシミュレーションにおい
て中層以深のサブメソスケール現象が適切に表現されて
いないことの要因であるといえる。
航走しながらの観測や，季節や海域を限定した観測の

事例がある一方で，現状の観測ではサブメソスケール現
象の全貌を把握するには不十分な点も多い。ここでは，
サブメソスケール観測における問題点を四つ挙げる。第
一に，時間解像度の不足が挙げられる。船速や観測にか
かる時間による制限から，現象の発達過程を十分な時間
解像度で追うことは現在まで十分に実現できていない。
第二に，時間解像度の不足を一因として，複数の現象の
影響が同時に観測されるような複雑な状況の解釈は未だ
困難である。メソスケールからマイクロスケールへのエ
ネルギー輸送の担い手としては，サブメソスケール現象
の他に内部波や海底地形と海流との相互作用などが考え
られる（Fig. 2参照）が，それらの影響の切り分けは困難
である。また，ラージスケールやメソスケールの流れに
より構造が形成される過程や，二重拡散・散逸など小さ
なスケールの現象により大きなスケールの構造が壊され
る過程とサブメソスケール現象の発達・減衰過程との関
係性は明らかでない。第三に，状況を簡単に解釈できる
ような観測設計のため，力学的設定として限られた事例
解析となっていることが挙げられる。これまでの限られ

た観測事例から，種々のサブメソスケール現象は水温・
塩分・流速などのプロファイルに特徴的な変化をもたら
すことが推察されるが，それを網羅的に捉えることはで
きていない。そのため，全球で得られている水温・塩分
データを用いるような現象の広域時空間分布特性の把握
はこれまで行われてこなかった。第四に，観測は CTD
や曳航式 CTD，expendable CTD （XCTD）を用いて行
うことが多く，サブメソスケール現象に伴う水温・塩分
以外のプロパティの把握が課題として挙げられる。現象
に伴う生物地球化学的諸量の変動を観測した例はあるも
のの（Mahadevan et al. , 2012; Omand et al. , 2015），生
態系や物質循環に対する影響の定量的評価は十分でな
い。

4.2.　新たなサブメソスケール観測

これまでのサブメソスケール観測には船舶が使用され
てきた。時空間スケールの小さなサブメソスケール現象
の観測には，船舶を停止させて行う一般的な CTD観測
だけでなく，航走しながら観測可能な測器の使用が効果
的であり，曳航式 CTDなどが活用されてきた。航走中
に繰り返し観測できるものとしては，従来使用されてき
た曳航式 CTD よりも小さく軽い Underway CTD 
（UCTD）の活用が期待される。一方で，曳航式測器は
船速によってセンサー到達深度が変化し，一般に観測範
囲は表層数百 mに限られる。表層付近で活発な混合層
不安定や強制不安定の観測には有効ではあるものの，中
層においても発達しうる前線・フィラメントを捉えるに
は不十分な場合がある。より深い層まで船舶を停止させ
ることなく観測するためには，定められた船速であれば
1,000 mあるいは 2,000 m程度まで観測可能な XCTDを
集中投入するなどの工夫が必要である。

4.1節では，サブメソスケール観測における四つの課題
を挙げた。以下では，それらの課題を克服するための新
たな観測手法や設計，測器について考察する。第一の課
題である観測における時間解像度の不足は，複数の機器
を用いた同時観測により解決できる。サブメソスケール
現象が発達している領域を狙って現場観測するためには，
観測開始直前まで衛星観測や予報モデルの結果を参照し
て測点や測線を検討する必要がある。観測に際しての操
作性と機動性の観点から，サブメソスケール観測には船
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遷移するスケールは平衡流の長さスケールによって決ま
り，渦活動度の大きな黒潮域で小さく（～ 15 km），安定
的な北赤道海流域で大きい（～ 200 km）といった海域特
性や，冬季にサブメソスケール現象が卓越する季節変動
性を明らかにした。これは，継続的にデータを蓄積して
きた 137°E定線観測の成果といえる（Oka et al. , 2018）。
また，より正確な物理場を知るため，高解像度での海面
高度場の把握が望まれる。サブメソスケール現象を考慮
して衛星海面高度データを解析した研究はこれまでもな
されてきた（Dufau et al. , 2016; Vergara et al. , 2019）。
例えば，Vergara et al. （2019）は，近年の低ノイズ
along-track衛星海面高度データの波数スペクトル解析
からスペクトル勾配の季節変動性を明らかにした。その
変動は冬季に混合層が深くなることに伴うサブメソス
ケール現象の活発化（Sasaki et al. , 2014; Qiu et al. , 
2014）と整合的であり，現在の衛星海面高度データから
サブメソスケール現象の季節変動性を指摘した。しかし
ながら，along-trackの 1次元的データで地衡流平衡に
ある流れと非平衡流を区別するのは困難であり（Sasaki 
et al. , 2014; Qiu et al. , 2017; Vergara et al. , 2019），サブ
メソスケール現象のより深い理解には 2次元的な高解像
度海面高度場が必要である。現在，The National Aero-
nautics and Space Administration （NASA） と Centre 
National dʼEtudes Spatiales （CNES）は共同で SWOT
衛 星（SWOT: Surface Water and Ocean Topography; 
http://swot.jpl.nasa.gov/）を開発中である。2021年に打
上げ予定のこの SWOT衛星を用いれば，空間解像度 10 
km程度で海面高度を 2次元的に観測可能である。さら
に，海面高度情報の高解像度化に併せて，表層の気象要
素，そして海洋表層の高解像度観測を組織的に行う仕組
みを整えることが，複雑な状況の理解には必要不可欠と
なってくる。
第三の課題である，状況を簡単に解釈可能であるよう

な観測設計のために力学的設定として限られた事例解析
が多くなっていることについては，事例的な現象の把握
だけでなく，サブメソスケール現象とその痕跡を統計的
に扱うことで対応可能である。Argo計画により全球展
開されたArgoフロート（Riser et al. , 2016）により観測
された水温・塩分プロファイルの中には，サブメソスケー
ル現象やその痕跡を捉えたと考えられるものがしばしば

舶がよく利用されてきたといえる。そして，より時間解
像度を十分にするためには，複数の船舶を用いた同時観
測の実施が有効といえる。しかしながら，複数の船舶を
繰り返し使用して観測することはコスト面から容易では
ない。そこで，衛星を通じて司令を送ることで陸上から
でもリアルタイムで操作が可能なことから，最近では水
中グライダーのサブメソスケール観測への活用が注目さ
れている。実際に，水中グライダーを用いてサブメソス
ケール現象を捉えたという報告例も増えつつある（Bosse 
et al. , 2015; Itoh and Rudnick, 2017; Aulicino et al. , 
2018）。また，国際的には，複数の水中グライダーを同
時に動かすことでより高時空間解像度の観測を行ったと
いう試みも学会等で報告されている。一方で，飛行隊を
用いた水温・塩分観測（AXCTD：Airborne XCTD）も
同時観測には効果的といえる。最近では，無人飛行体
（ドローン）の海洋観測への応用も試行段階にある。さら
に，現象の一場面ではなく時間発展を理解するため，ま
た，現象の力学的影響を評価するためには，サブメソス
ケール現象を解像するようなデータ同化研究も必要であ
る。
第二に，複数の現象の影響がみられるような複雑な状

況を理解するには，現象の診断手法を高度化する必要が
ある。これにも高解像度データ同化が有効であるといえ
よう。また，米国の Office of Naval Research （ONR）が
行 っ た Scalable Lateral Mixing and Coherent Turbu-
lence （LatMix; Shcherbina et al. , 2015） では，サブメソ
スケールの水平混合過程の解明を目的とした観測・モデ
ル研究が組織的になされた。船舶やフロート，ブイなど
を用いた集中観測のほか，4.1節に上げたような観測デー
タとモデルを組み合わせた研究も行われている（Thomas 
et al. , 2016）。このように，研究プロジェクトとして観
測・モデルの力を集結させることは，時空間解像度の高
い実観測データを集積するとともに，そのデータのもつ
複雑な情報を個別の現象に分けて解釈することに貢献す
る。一方で，現象の解像を目的としていない観測データ
を活用した研究例もある。Qiu et al. （2017）は，気象庁
が継続的に行っている 137°E定線観測で得られたADCP
データを用いて，サブメソスケール現象を含む地衡流平
衡にある流れと内部波などの非平衡にある流れを考慮し
た解析を行った。これにより，平衡流から非平衡流へと
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観察される。3.1節では，前線・フィラメントの発達はラー
ジスケール・メソスケールの流れにより駆動される歪に
よって引き起こされることを記した。また，混合層不安
定の影響が表層の混合層に制限されるのに対して，前
線・フィラメントの発達およびその過程で形成されたフィ
ラメント構造の影響は海面から内部領域にまで広がるた
め，表層付近だけでなくより深部の水温・塩分プロファ
イルに影響を及ぼしうる。水平の渦・歪の分布について
は，衛星海面高度計によりメソスケール解像程度ではあ
るものの情報が得られる。この水平的な情報とArgoフ
ロートにより得られるトレーサーの鉛直構造を組み合わ
せることで，前線・フィラメントの発達の時空間分布特
性が把握できる可能性がある。Ito （2018）は，前線・フィ
ラメントの発達を観測したプロファイルは鉛直的に細か
な構造をもつという作業仮説に基づき，一つのメソス
ケール渦に集中投入されたプロファイリングフロートと
船舶，衛星の観測データを高解像度シミュレーションの
出力と併せて解析した。そして，観測プロファイルにみ
られる鉛直的に細かな構造の時空間分布特性は，高解像
度シミュレーションにおける前線・フィラメントの発達
のそれと整合的であることを統計的に示した。この解析
手法を広域のArgoフロートに展開することで，これま
で観測で調べられなかった前線・フィラメントの発達の
時空間分布特性が明らかになるかもしれない。
また，冬季混合層を観測したプロファイルの中には，
混合層内で水温・塩分が階段状あるいは弱く成層してい
るものが存在する。これらは，3.2節で述べた混合層不安
定に伴う再成層化と対応づけられる可能性がある。混合
層不安定は鉛直的・季節的に分布が制限されるサブメソ
スケール現象ではあるものの，未だ観測に基づく研究例
は少ない。これまで混合層不安定と関連づけられてこな
かったArgoフロートデータを衛星等の水平的な情報の
得られる観測データと併せて解析することで，混合層フ
ロントや渦などメソスケール以上の現象に相対的な分布
特性や，時期による出現頻度の違いなどが明らかにでき
る可能性がある。
一方で，サブメソスケール現象を総観的に捉えるには，
現在のArgo観測網の時空間解像度（3度格子に 1台，10
日に一度の観測）では不十分である。Argoデータの解析
には，長期間の観測がある一つの状態を観測していると

いう仮定が必要となる。また，水温・塩分プロファイル
に現れるサブメソスケール現象の痕跡と思われる構造と
その構造を形成する流速場との関係，そしてサブメソス
ケール現象とそれによる構造を消散する現象との関係の
理解も十分ではない。Nagai et al. （2015）は，黒潮続流
フロントに沿って投入した微細構造観測センサ搭載のプ
ロファイリングフロートの解析から，フロントに沿って
分布するメソスケールの貫入や近慣性内部波による運動
が二重拡散対流を活発化させることを示した。このよう
なプロセスを異なる状況下・海域において詳細に追うこ
とで，水温・塩分プロファイルに現れる構造の形成要因
を特定・評価できるようにしていくことが重要である。
これらの理解が進展しない限り，水温・塩分構造の形成
に対するサブメソスケール現象以外の現象（内部波や水
平散逸，二重拡散など）の寄与を除くことはできず，サ
ブメソスケール現象の水塊混合やエネルギーカスケード
への影響評価は不十分なものとなる。統計解析結果の解
釈のためには，様々な場面での事例的観測研究や高解像
度モデル・理想実験の十分な解析が必要となる。統計・
事例の両研究が十分でない現在において，今のArgo観
測網からサブメソスケール現象について何を見いだせる
かは未知であり，今後さらなる利用の可能性があるとい
える。
第四の課題である水温・塩分以外のプロパティの観測

が不十分であることについては，従来のニスキン採水器
を用いた観測（Clayton et al. , 2014; Nagai and Clayton, 
2017）に加え，新たな測器での対応が期待される。
UCTDには，酸素や栄養塩等の生物地球化学的諸量を測
るセンサーを搭載することが可能である。これにより，
船舶を用いた海洋表層における諸プロパティ，例えば栄
養塩や溶存酸素，クロロフィル濃度，懸濁物質などの高
解像度観測を実施でき，近年ではフロント域などでの観
測例も増えつつある（Nagai et al. 2017; 2019）。水温・塩
分以外のセンサーの搭載は水中グライダーや Argoフ
ロートでも可能であり，複数台を用いた集中観測で生物
地球化学的諸量の高解像度把握が期待される。一方で，
このような高時空間解像度の観測には，高速の移動・観
測や鉛直高解像度の測定に堪えうる応答速度をもったセ
ンサーの開発が必要である。また，センサーの低コスト
化をはかり，投棄式測器での観測を可能にすることは，
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把握するためには集中的な観測が必要不可欠である。一
方で，集中観測により明らかになった現象・変動の時空
間分布特性を知り，定量的な評価を行うためには，局所
的な観測だけでなく広域観測の展開・持続も重要となる。
サブメソスケール現象のより深い理解のために，集中的・
広域的両方の観測展開が俟たれる。

5.　まとめ

空間的スケールあるいは力学的スケールで定義された
サブメソスケール現象には，形成過程や発達メカニズム
の異なる複数の現象が分類され，それらの研究が近年活
発に行われている。本論文では，サブメソスケール現象
を「前線・フィラメントの発達」，「混合層不安定」，「強
制運動に関連した不安定」の三つに分けて特徴をまとめ
た。これらの現象の力学，そして力学的・地球化学的重
要性の理解は今まさに進展しているといえる。
海盆スケールの数値シミュレーションから，サブメソ

スケール現象は全球海洋に遍在していることが指摘され
ている。すなわち，サブメソスケール現象は主要な海洋
前線域だけでなく，平均的には前線構造のないような内
部領域においても，メソスケール渦により形成される歪
によって生成・強化される。これは，サブメソスケール
現象がエネルギーバランスや二酸化炭素等ガスの大気と
の交換，下層から有光層への栄養塩供給，そして生態系
に全球規模で大きな影響を与えることを示唆している。
一方で，現象のもつ時空間スケールの問題から，これ

までの研究は理想化したモデル実験や現実的な条件下の
シミュレーションを用いたものが大半であり，観測によ
る研究例は少ない。現象の発達過程の一場面あるいは現
象の痕跡を現場観測によって観察することは，決して容
易ではないものの可能であり，実際に船舶等を用いた観
測例がある（4.1節参照）。それでも，時空間的に海洋を
網羅したような観測結果は不十分であると言わざるをえ
ない。領域や海盆スケールといった広域におけるサブメ
ソスケール現象の分布特性を観測から示した例はなく，
またサブメソスケール現象の形成，発達から減衰に至る
までの生い立ちを捉えるような時空間的高解像度の観測
の実施も現状困難である。さらに，水温・塩分以外のプ
ロパティの観測が不十分であることから，サブメソス

生物地球化学的諸量の高解像度把握には効果的といえ
る。さらに，サブメソスケール現象の生態系への寄与を
網羅的に理解するためには，現象の解像と定量的評価を
念頭においた生態系観測プロジェクトが必要となってく
る。環境 DNAの解析や水中グライダーを使用した音響
観測，プランクトンカメラ・ビデオ観測などは，未だ精
度や解析手法等の改善が望まれる観測もあるものの，組
織的に行うことで今後高解像度化する可能性は十分にあ
る。
生物系観測は Argoフロートに光学センサーや音響セ

ンサー等を搭載することで広域展開が可能である。現在，
海洋酸性化や炭素循環，生態系変化などの実態解明を目
的として，生物地球化学センサー搭載の biogeochemical 
（BGC） Argoフロートの広域展開が国際的に進められて
いる。実稼働数 1,000本（緯度経度 6度格子に 1台程度）
を目指して投入が進んでいるが，センサーの低コスト化
が実現し，より高密度に展開できれば，サブメソスケー
ル現象の生態系への影響を統計的に理解できると期待さ
れる。一方で，第三の課題への対応と関連して，諸セン
サー搭載のArgoフロートや水中グライダーをサブメソ
スケール現象との関連性が指摘されているメソスケール
渦や前線域に集中投入するなど，戦略的な観測計画も必
要となる。
サブメソスケール現象を捉えるためには，水平的・鉛
直的な解像度が求められる。そのため，投入後に水平位
置の操作が不可能なArgoフロートを活用する場合には，
十分な数を集中投入し，鉛直解像度・観測頻度も例えば
5 dbar以下・1日ごとなど，高水準に保つ必要がある。
一方で，遠隔的に操縦が可能な水中グライダーは，海面
から 1,000 dbarを往復してプロファイルを観測するのに
約 4.5 時間かかり，一台で断面観測をする場合には時間
解像度が不十分である。複数台を同時に稼働させて観測
する，または他の測器を併用するなどの工夫が必要とな
る。現象を鉛直的に解像することは数値モデルやデータ
同化の向上にも重要となる。水平的に小スケールの渦や
フィラメント構造が高解像度モデルで表現されている一
方で，観測によりサブメソスケール現象に関連して観察
される鉛直的に細かな貫入構造（ Ito, 2018）は再現でき
ていない。
現象に伴う力学的・生物地球化学的変動をこと細かに
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 ケール現象の生態系や物質循環に対する寄与の定量的評
価は未だできていない。
現象の鉛直構造を現実海洋において十分に捉えられて

いないことを一因として，モデル等においても，内部領
域のサブメソスケール現象は未だ適切に表現されていな
い。また，現象の形成や発達の過程は理論や数値シミュ
レーション等の発展に伴い理解が進んできた一方で，現
象がどのようにして力学平衡状態から非平衡状態へと遷
移していくのか，すなわちサブメソスケールと乱流・拡
散等のマイクロスケールとの関係性については観測研究
のみならず数値研究においても理解が不十分である。
サブメソスケール現象に関するモデル研究と観測研究

の双方の発展，そしてサブメソスケール現象の更なる理
解のために，本論文では現場観測データを用いたサブメ
ソスケール研究をいかにして充実発展させるかについて
議論した。現行の観測や蓄積されたデータを有効に活用
すると同時に，高解像度衛星海面高度計や水温・塩分以
外のセンサーを取りつけた現場観測測器などの開発・展
開，物理分野と生物地球化学分野が一体となった観測プ
ロジェクトの計画・実行，高解像度データ同化の実施に
取り組むことが，現象に観測からアプローチするための
突破口といえよう。
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Submesoscale Oceanography: Findings and approach 
through observation

Daiki Ito 1＊, Shinya Kouketsu 2, and Toshio Suga 2 , 3

Abstract
　　Submesoscale phenomena are ubiquitous in global oceans and are associated with oceanic 
fronts and mesoscale eddies. Because they most probably play important roles in energy trans-
port and material circulation, they have become active targets for idealized numerical experi-
ments and simulations in recent years. While numerical studies have deepened our understand-
ing of their dynamical and biogeochemical importance, relatively few observations of 
submesoscale phenomena have been carried out. This is because they are too small and too 
short-lived to be captured by typical ship-based surveys. Submesoscale currents are generated 
and evolve by several different dynamical processes. In this paper, submesoscale phenomena 
are classified as one of three main phenomena and their characteristics are described. Subse-
quently, possible approach through in situ observation is discussed on the basis of the classifi-
cation and previous observations.

　　　Key words:   submesoscale phenomena, in situ observations, energy cascade, biogeochemical 
properties
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