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1. はじめに

海面境界過程である波浪は大気-海洋間の運動量,熱および物質交換を促進する 「ギアボックス」

としての役割がある (Ardhuin et a12005). そのため波浪の物理現象を理解し海面フラックスを精度

よく評価することは台風や気候変動など様々な時空間スケールの大気海洋相互作用現象にとって

極めて重要である.特に,台風内暴風海域での摩擦係数風速依存性,砕波に伴うCO2等のガス交換

係数の評価やエアロゾル発生機構など多くの未解明問題が存在し新たな科学的理解が必要とされ

ている.本稿ではこれまで著者らが行ってきた海洋波および海上風乱流のスペク トル構造に関する

研究を紹介する.

2. 海洋波の平衡領域におけるスペクトル特性

一般的に海洋波スペク トルの時間発展は下記の様に表せる.

\displaystyle \frac{\partial F}{\partial t}=S_{in}+S_{\text{剛}} +S面 (2.1)

ここに, F :波浪スペクトル, S_{in:} 海上風外力項, S_{nl:} 成分波間の非線形相互作用項, S_{de:} 砕波

散逸項である.このことから海洋波のスペクトル構造は右辺のソース項のバランスで決まる.海洋

波スペクトルの平衡領域 (Equilibrium range) は Phillips (1958) によって導入された概念である.次

元解析をもとに砕波散逸がエネルギーレベルをコントロールすると仮定することで,エネルギーの

ピークから高周波側で,そのスペク トル形状は

F(f)=$\alpha$_{5}g^{2}(2 $\pi$)^{-4}f^{-5} (2.2)

となることを導出した.ここで $\alpha$_{5} : 無次元定数, g : 重力加速度である.しかしながらその後の研究

(例えば Mitsuyasu 1968, Hasselmann et al 1973) で,エネルギーレベルを規定する $\alpha$_{5}は普遍定数では

なく海象条件によって大きく変動することが示された.一方で先駆的な理論研究である Zakharov

and Filonenko (1966)は,平衡領域のスペク トル形状はf^{-5}ではなく f^{-4} に比例することを示した.さ

らにToba (1972)は摩擦速度u_{*} で無次元化された海洋波の波高と周期に3/2乗則 (Toba�s Law) が成

り立つことを見出し,このべき乗則を満たす平衡領域のより適切なスペク トル形状として

F(f)=$\alpha$_{4}gu_{*}(2 $\pi$)^{-3}f^{-4} (2.3)

を提案した (Toba 1973). 海洋波間の波と波の非線形相互作用項S_{nl} (4 波共鳴) を理論的に導出し

たHasselmann (1962, 963)は,続く波浪観測研究 (JONSWAP プロジェク ト) から平衡領域における S_{nl}

の重要性を示した.このことは現在,日々の波浪予報に用いられる第三世代波浪モデルでS_{nI}項が

explicit に評価される理論的背景となっており,風波スペク トルの自己相似なスペク トル形状の維持
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やスペク トルピークのダウンシフティングなど波浪の発達過程においてきわめて重要となる

(Young and Van Vledder 1993). 本節では,Tamura et al (2010) に基づいて風波スペク トルの平衡領

域におけるスペク トル形状と非線形相互作用項Snlの役割について考察をおこなう.

2. 1 スペク トル形状とソース項バランスの数値実験

第三世代波浪モデル WAVEWATCH‐III ( \mathrm{W}\mathrm{W}3 , Tolman and Charikov 1996, 以下 TC96) を用いて

波浪ハインドキャス トを行った.ただし非線形相互作用項に関しては小松 (1996) によって開発さ

れた SRIAM 法を用いた (Tamura et al, 2008). 4波共鳴条件を満たす共鳴対は無限に存在する.

SRIAM 法はそのうちの代表的な20組を用いることで効率的かつ高精度な非線形伝達関数の計算手

法となっている.またここでは,平衡領域におけるソースバランスを検討するために予測的なスペ

ク トル tail は使用せず,ソース項のバランスのみから診断的にスペク トル形状を計算した.また,

海上風外力項\mathrm{s}_{n}および砕波散逸項s_{\&}には WW3のデフォルトである TC96モデルを用いるが,高周

波側の散逸項S_{\&}^{high} に関してはその強度  $\beta$を変えることで正味の外力項(S_{f}=S_{ln}+S_{\&)} と非線形相互

作用項Snlの波浪スペク トルに対する役割を検討した.

図 -2.1 は波齢の逆数u_{10}/c_{p} が1以上の条件を満たす発達中の波浪場に対して平均された周波数ス

ペク トルを示している.ただし,高周波側のスペク トル形状を明瞭に示すために下記の通り無次元

化した一時間毎の波浪スペク トルの平均を求めた.

 $\Phi$(f/f_{\mathrm{p}})=F(f)f^{4}/gu_{10} (2.4)

ここで\mathrm{F}(f) :周波数スペク トル, u_{10} : 高度 10\mathrm{m} の海上風である.現地観測 (NDBC ブイ) によ

るスペク トル形をみると (図-2. la) , ピーク周波数周辺で overshoot (Barnett and Wilkerson, 1967)

が確認され,また,スペク トル形状は2f_{p}-3fpではおおむねf^{-4} に比例しており,それより高周波

側では f^{-5} に漸近する形状となっている.一方,波浪ハインドキャストによって得られたスペク ト

ル形状 (図 -2.1\mathrm{b}) も観測結果と同様の overshoot や周波数に依存してべき乗則が確認できることか

ら,モデル結果の妥当性が示唆される.

波浪モデルによって再現された風波スペク トルに対応するソース項を示したのが図 -2.2 である.

ただし,各ソース項は下記の通り無次元化して平均されている.

S^{*}(f/f_{\mathrm{p}})=S(f)gu_{*}^{-4} (2.5)

図 -2.1 発達中の波浪スペク トル形状
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図一2. 2 ソース項バランス 図 -2.3 》に対する SnI の強度

ここにS(f) は周波数に対する各ソース項である.

この図より , ピーク周波数周辺ではS_{n}i が  S_{total}\emptyset 大

部分を占めており , さらにダウンシフティングを引

き起こすソース形状となっていることがわかる.高

周波側 ( f>2.5fp) のソースバランスでは,非線形

相互作用項S_{ $\iota$ i} が正,一方,正味の外力項S_{f}は負と

なり, S_{t $\sigma$ tal} は概ねゼロとなる.次に高周波散逸項の
 $\alpha$ \mathfrak{g}( \mathrm{g}\mathrm{x}\mathrm{i}_{u\mathfrak{n}*(\mathrm{w}\infty \mathrm{B}}

強度  $\beta$ を変えることで S_{f} を強制的に変化させた数値
図-2.4 正味のエネルギ一入力に

実験を行つた.ここに S_{d $\epsilon$} は
対する  $\lambda$\wedge^{\circ} ク トノ\triangleright形状

 S_{d $\epsilon$}=S_{\mathrm{d}s}^{\mathrm{t}ow}+ $\beta$ S_{\&}^{h1gh} (2.6)

である.強度  $\beta$ を0‐1 に段階的に変化させた場合でも  S_{nl} と S_{f}の平衡領域内での強度はほぼ同一の値

となる (図 -2.3). このことから発達中の波浪はS_{nl} がS_{f} と常にバランスしており,いわゆる平衡条

件S_{in}+S_{nl}+S_{d $\epsilon$}=0 は S_{n\mathrm{I}} の調整機構によって満たされることがわかる. S_{j}に対する波浪スペク トル

形状を周波数のべき乗としてプロットすると (図 -2.4), S_{f}がゼロ付近の時にスペク トル形状がf^{-4}

に漸近することがわかる.

これらの結果は Resio et al (2004) によって論じられたスペク トル形状と非線形相互作用項の関係

を支持するものである.Resio et al (2004)は正味の非線形エネルギーフラックスと平衡領域における

スペク トル形状として以下の関係式を導出した.

$\Gamma$_{E}(f)-$\Gamma$_{E}(f_{eq})\displaystyle \sim\int_{f_{eq}}^{f}\partial_{f}$\Phi$^{3}df\sim\int_{f_{eq}}^{f}S_{f}df (2.7)

ここで$\Gamma$_{E} :非線形相互作用による正味のエネルギーフラックス, feq :平衡領域の低周波側境界に対

応する周波数である.上式は平衡領域内における正味のエネルギーゲインもしくはロスがスペク ト

ル形状を f^{-4}から遠ざけるように機能することを示している.逆に,正味の外力項S_{f}が無視できる

場合に (S_{f}\sim 0) , 非線形相互作用によるエネルギーフラックス ($\Gamma$_{E}) と平衡スペク トルの3乗 ($\Phi$^{3})

は一定となりスペク トル形状はf^{-4} に比例することがわかる.
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2. 2 まとめと考察

Komen et al (1984)はSゐを平衡条件の残差 (S_{d $\epsilon$}=-S_{in}-S_{nl}) として求め第三世代波浪モデルの砕

波散逸を提示し,また Phillips (1985)は風波スペク トルの平衡領域においては3つのソース項がお互

いバランスするという条件から f^{-4} に比例するスペク トル形状を導出した.本研究の結果はこれら

の結論とは異なり,1) 発達中の海洋波での平衡条件は非線形相互作用項の調整によって補完され

る,2) スペク トル形状は正味のエネルギー入出力によって規定される,というものである.これ

らの結論は非線形相互作用とスペクトル形状を論じたResio et al (2004)の推測を支持するものであ

る. S_{nl} の厳密解法の結果同様に,本波浪ハインドキャストで用いた SRIAM 法を単独で用いて波浪

スペク トルを時間発展させた場合,スペク トル形状は f^{-4} に漸近することがわかっている (小松,

1996). しかしながら本研究で示された通り,平衡領域内の正味外力項の正負によってスペク トル

形状はf^{-4}形から外れることとなる.これは波浪モデリングの観点から,スペク トル形状を高精度

に予測するためには単に正確な S_{nl} を用いるだけではなく適切な外力項S_{f} を同時に用いることが極

めて重要となることを意味している.

3. 海洋波の飽和領域におけるスペク トル特性

一般的に波浪スペク トルの飽和領域 (Saturafion range) は平衡領域の高周波数側に位置し,短波

重力波領域に対応する.短波重力波および表面張力波領域における海洋波は,ピーク領域と比較し

て無視できるほどエネルギーレベルが小さいものの,大気海洋相互作用における運動量物質交換

には極めて重要である.これまで主に衛星データ (散乱計および合成開ロレーダ) 解析の観点から

様々な短波重力波 (以下 SG 波,波数 :1‐50 radlm) および表面張力波領域 (波数 :200 \mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m} 以上)

における波数スペク トルモデルが提案されてきている (例えばElfouhaily et al, 1997). しかしながら

Hwang and Plant (2010)で示されるようにそのスペク トル形状は各モデルで大幅に異なり,そのソー

wavenumber: \mathrm{k}\simeq 0.2 (radlm} wavenumbet \mathrm{K}=1 ( \mathrm{r}\mathrm{a}( $\nu$ m)
aos

\displaystyle \frac{R\hat{}}{\infty}0. $\alpha$ n
\mathrm{a} $\epsilon$

\tilde{\mathrm{a}\mathrm{o} $\Phi$}
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図-3.1 海上風速に対する飽和スペク トル値

スバランスは未解明な点が多い.本節でも現地

観測データおよび第三世代波浪モデルに基づ

き,SG 波領域までを含めたスペクトル特性を

検討し (Tamura et al 2014), 風波スペク トルの

平衡領域 (Equilibrium range) および飽和領域

(Samration range) でソース項に異なる力学バ

ランスがあることを示す.

3. 1 海洋波の飽和領域までの波数スペク トル

図 -3.1 はそれぞれの波数 (k:0.2 , 1.0, 2.0,

10. 0\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m}) における 10\mathrm{m} 海上風速に対する飽

和スペク トルB(k)の値を示している.観測デー

タはマイアミ大学による ASIS buoy で計測さ

れた水位変動に対し,Donelan et al (1996)によ

るWavelet Directional Method (WDM) を用い

で波数スペク トルを直接推定した.ここで
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B(k)=k^{3}\mathrm{F}(k) (3.1)

 F(k)=\displaystyle \int_{- $\pi$}^{+\ovalbox{\tt\small REJECT}} $\Psi$(k,  $\theta$)kd $\theta$ (3.2)

であり,  F(k) :elevation スペク トル,  $\Psi$(k, $\theta$) :極座標表示での2次元波数スペクトルである.観測

結果で確認できるように,波数1(radlm)以下ではおおむね風速に比例するようにB(k)が増加してい

ることがわかる.これはToba(1974)が示した飽和スペク トル (式2.3)

B(k)\sim u_{*}g^{-1/2}k^{1/2} (3.3)

と整合している.一方,波数2 (\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m})以上では, B(k)の値は風速に対して飽和しつつあり,波数10

ではほぼ一定の値を取ることがわかる.このことはPhillips (1958) によって導入されたものの,そ

の後 Phillips (1985) で否定された飽和スペク トル (式2.2)

B(k)\sim k^{0} (3.4)

が波数レンジによって妥当であることを意味している.

図 -3.2 (波数レンジ :0. 05-1\displaystyle \mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}\int \mathrm{m} および 1-10\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m}) はそれぞれの風速レンジに対して平均した

飽和スペク トル形状を示している.観測結果では,ピーク領域 (波数レンジ :0. 1-0.2\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m}) におけ

るオーバーシュートとそれに続く Tobaスペク トルおよびPhillipsスペク トルが確認でき,Forristall

(1981) によって示されたスペク トル形状の遷移を支持する結果となっている.また,SG 波領域

(1-10\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m}) では Banner et al (1989)が示した波数に対するB(k)の勾配 (_{\sim}k^{0.09\pm 0.09}) に収まってい

(\mathrm{b}\rangle WW3: no diagnostic tail

 10^{-1} 1\mathrm{e}^{0} 10^{7}
Wavenumuer (racYm)

10^{0} 10^{2} 10^{l}
Wavenumber (\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m}) Wavenumber (\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m})

図-3.2 各波数レンジにおける飽和スペク トル形
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ることからも,観測データおよび解析手法 (WDM) の妥当性が確認できる.一方,波浪ハインド

キャス ト結果はピーク領域のスペク トル形状を再現できているものの SG 波領域では明らかにスペ

ク トルエネルギーを過大評価するとともに,波数に対するB(k)の勾配も観測結果とは異なる.

3. 2非線形散逸の導入と飽和領域でのスペク トル形状

観測された波数スペク トル形状F(k)は波数レンジに対して k^{-2.5}から k^{-3}へのスペク トル遷移を示

しており,既存の研究結果 (Forristall 1981 , Hwang and Wang 2001 , Resio et a12004) と整合的であ

る.このことは異なる波数領域で異なるソースバラン

スが成り立っていることを示唆している.一方,デフ

ォルトの WW3 によって得られた波数スペク トル形

状は観測結果と比較して大きく異なることが示され

た.この観測結果とモデル結果の違いは何に起因する

ものなのか.以下ではこのことを検討するために新た

な砕波散逸項を導入する.Donelan (2001)はSG 波に

対してバックグラウンドの流れとなる長波長帯の海

洋波が砕波を促すとして (水理学的変調) 新たな非線 10^{0} \mathrm{t}0^{\mathrm{t}} \mathrm{t}0^{2}
vvavenumbsr \langle \mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}lm\rangle

形散逸モデルを提案した.ここでDonelan(2001)およ 図-3.3 非線形散逸項を用いた場合の
びDonelan et al (2012)による非線形散逸Sゐは式(3.5)で

飽和スペク トル形状
表される.

S_{ds}=-A_{2}[(1+A_{3}mss(k))^{2}B(k)]^{2.5}k^{-3}B(k) (3.5)

mss |まMean square slope であり次式で表される.

mss(k)=\displaystyle \int_{0}^{k}F(l)l^{2}dl (3.6)

本研究でもこの水理学的変調に伴う砕波促進の概念を踏まえ,TC96によって提案されている砕

波散逸項の代わりに式(3.5) を用いることでソースバランスを検討した.図 -3.3 は,上記の非線形散

逸モデルを用いて行った波浪ハインドキャスト結果から,1‐10(rad/m)までの波数領域における飽和

スペク トルを示している.波数帯: 1-2\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m} の低風速条件 (u_{10}:4-6\mathrm{m}/\mathrm{s}) では Banner et al (1989)が示

したB(k)\sim k^{0.18}, 一方,波数帯:1‐2 \mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m} の高風速 (u_{10} : 10‐14 ffis) および波数帯 :10-20\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m} では

B(k)\sim k^{0}のスペク トル形状の再現に成功している.このことから砕波散逸項が SG 波領域でのソー

スバランスに極めて重要であることがわかる.

3. 3まとめと考察

安定したスペク トル形状を維持するため,発達中の波浪は下記の平衡条件を満たす必要がある.

S_{in}+S_{ds}+S_{n1}=0 (3.7)

改良モデルによって得られたハインドキャスト結果から,ソースバランスをプロットすると (図

-3.4) , 波数帯: 1-2\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m} では非線形相互作用項S_{ni} と正味のエネルギー入力S_{f}がバランスしているこ

とがわかる (図 -3.4\mathrm{a}). このことは前節で示されたように波浪スペク トルの平衡領域において \mathcal{S}_{nl} は

平衡条件(3.7) を満たすための調整機能となっていることがわかる.一方,波数帯: 10-20\mathrm{r}\mathrm{a}\mathrm{d}/\mathrm{m} ではS_{nl}
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はS_{f} とバランスせず (図 -3.4\mathrm{b}), 平衡条件(3.7)

を満たすためにはS_{in} と S_{ds} がバランスする必要

がある.つまり,平衡領域および飽和領域にお

いてS_{nl}の役割が異なることがわかる.

以上のソースバランスの議論から,平衡領域

において成分波間相互作用項は平衡条件を維

持するための重要な役割を果たす.また正味の

エネルギー入力が負の時は波数スペク トル形

状FC) (周波数スペクトルF(f)) はk^{-3}に漸近し,

一方ゼロに近いときはk^{-2.5} (f^{-4}) に漸近する

ことが確認された.飽和領域では波数スペク ト

ル形状F(k)はk^{-3} (f^{-5}) に漸近し,この領域で

は成分波間相互作用項は他のソース項と比較

して小さく,平衡条件を維持するために海上風

外力と砕波散逸がバランスする.

4. 海上風乱流のスペクトル特性

海上では波浪の影響が大気乱流に影響を及

ぼすため波浪境界層 (Wave boundary layer)

が顕著となり,風応力は乱流成分に加え波浪に

起因する変動成分が卓越する (Phillips, 1977).

特に,うねりなど位相速度の速い波が弱風海域
図-3.4Sf に対する SnI の強度

を通過する場合,海洋側から大気側への運動量輸送が生じることが知られており,海面応力のバル

ク係数は負となる (例えばGrachev and Fairall, 2001). さらに風速の対数分布則は成立せず海面

近傍に極大値を持つ鉛直分布となる (Smedman et al., 2009;Hanley and Belcher, 2008). しかも

このような海象条件は特に高緯度帯からのうねりの伝搬が顕著な赤道海域では一般的であること

から,大気海洋相互作用に対して大きな役割をなす.本節では海上風乱流および水位変動のデータ

解析をすることで様々な海象条件下における波浪境界層内における乱流スペク トル特性の解明を

試みた.

4. 1 波浪境界層内の乱流スペク トル

波浪境界層内における乱流フラックスは,界面ごく近傍の粘性低層を除く と下記となる (Phillips

1977).

 $\tau$=$\rho$_{a}u_{*}^{2}=$\tau$_{t}+$\tau$_{w} (4. 1)

ここに, T :海面応力 , $\rho$_{a} ;空気密度, u_{*} :摩擦速度, $\tau$_{t} : 乱流変動に起因する応力成分, $\tau$_{w} :波

浪変動に起因する応力成分であり,

 $\tau$=-$\rho$_{a}\langle \mathrm{u}w\rangle (4.2)

$\tau$_{t}=-$\rho$_{a}\langle u'w'\rangle (4.3)
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$\tau$_{w}=-$\rho$_{a}\langle\tilde{u}\tilde{w}\rangle (4.4)

で表される.ただし, u :平均風速方向の変動成分, w :鉛直風速の変動成分,:時間平均,� :

乱流変動成分,
\sim

:波浪変動成分である.観測によって得られる総和の乱流フラックスは u と wのク

ロススペク トルの実部であるコスペク トノ \triangleright S_{uw} を用いて下記の通り表せる.

 $\tau$=-$\rho$_{a}\displaystyle \langle uw\rangle=-$\rho$_{a}\int_{0}^{\infty}S_{uw}df (4.5)

Miyake et al. (1970) は海上風乱流のUniversal scaling として,(fz/U, -fS_{\mathrm{u}w}/u_{*}^{2}) を提案しており

(z :観測高さ, f :周波数, U :平均風速) , これまでの研究でもその妥当性が確認されている (Drennan

et al., 1999). 本研究で得られたuw コスペクトルをそれぞれの波齢の逆数ulo/%でコンポジットを

とると図 -4.1 のとおりとなる. u_{10}/c_{\mathrm{p}} が0.8以上の風波が発達している場合 (図 -4. la) , 既往の研究

と同様に異なる海象条件であってもUniversal scaling に従いuwコスペク トルが同一曲線上に収束

することがわかる.一方, u_{10}/c_{\mathrm{p}} が0.8以下の場合は (図 -4.1\mathrm{b} )) Universal scaling は成立せずMiyake

et al. (1970) で示された無次元レイノルズ応力の周波数分布と大きく異なることが確認できる.

n)\mathrm{r}\mathrm{l}\mathrm{n}\mathrm{a}\&_{\wedge} $\iota$ \mathrm{c}\mathrm{i}\mathrm{f}_{1}\mathrm{e}\{1\rceil iency:  fz/lJ normalizecl frequency: fz/U

図 -4.1 Miyake scaling によるコスペク トル

1ior $\alpha$ \mathrm{i}_{i} $\iota$ 1\mathrm{i}\prime x:^{\backslash }\mathrm{d} ftuxluency: f/f_{p} rioriniilize frequency: f/f_{\mathrm{p}}

図-4.2 peak ffequency scaling によるコスペクトル
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一方で,海上風乱流は波浪の影響が大きく反映されていることを考慮し波浪のピーク周期 (f_{\mathrm{p}}) で周

波数を無次元化したものが図-4.2である.この様な無次元化を行った場合でも, u_{10}/らが0.8以上で

は (図 -4.2\mathrm{a} ) Universal� scaling と同様に異なる海象条件下でのuwコスペク トルが収束する.さら

に u\mathrm{i}\mathrm{o}/c_{p} が0.8以下の場合 (図 -4.2\mathrm{b} ) でも,物理的な解釈が可能となる.つまり,うねりが海上風

を追い抜く海象条件下 (u_{10}/c_{\mathrm{p}}:0-0.8) では波浪ピーク周波数 (f/f_{r^{-1}}) に顕著なスペク トル

のく ぼみがあり , u_{10}/c_{\mathrm{p}} が0.2‐0.4の場合では無次元コスペク トルが負となる.これは波浪ピーク

周波数に対応する乱流変動が上向きの運動量フラックスを引き起こすことを意味しており,海洋側

から大気側へ運動量が輸送される.一方,風とうねりが逆向きの海象条件 (u_{10}/c_{p}:-0.3-0) でも f/f_{p}
\sim 1 付近に顕著な正のピークが確認される.この場合,海上風乱流は下向きの運動量フラックスを引

き起こすものの,風下に発達する風波に対してうねりを減衰させる様に作用することとなる.

4. 2四象限解析

波浪境界層内の乱流特性を考察するために四象限解析を行った.乱流運動量フラックスは水平成

分 u と鉛直成分 wの時間変動の組み合わせによって4つの象限 (Q1 , Q2, Q3 , Q4) に分類され

各象限が全運動量輸送に寄与する割合が算出できる.特に,第2象限 (Q2) と第4象限 (Q4) はそ

れぞれejection とsweep と呼ばれ下向き運動量輸送に寄与する.ここでこれら下向き 上向き運動

量フラックスの比を下記で定義する
2.5

Qr=-\displaystyle \frac{Q2+Q4}{Q1+Q3} (4.6)
2

図-4.3 はu_{10}/c_{\mathrm{p}} とQ議の関係を示したものである.

u_{10}/c_{\mathrm{p}} が0.8程度以下の場合Qrはui0/%に対して \sim  1.5

線形的に増大する (約1‐1.5) が,0.8程度以上で

はQrは一定の値 (約1.7) となる.つまり,うね 1

りが海上風を追い抜く場合はその相対速度の違

いによって乱流構造は変化するが,海上風がある 0.5
-0.\mathrm{S} 0 0.5 \mathrm{t} 1.5 2

一定以上となり , 風波生成に寄与する状態 ulOcos  $\epsilon$/\mathrm{c}\mathrm{p}
(u_{10}/c_{p} : 0.8以上) となると乱流構造は変化し

図-4.3 波齢の逆数と上下向き運動量
なくなると言える.

フラックスの比

4. 3まとめと考察

以上の結果から,風波が卓越する u_{10}/\mathrm{q}が0.8以上の場合,波浪境界層内の乱流は相似なスペク ト

ル構造を示し,下向き上向き運動量フラックスの比も一定となる.一方,うねりが卓越する u_{10}/c_{\mathrm{p}}

が0.8以下の場合,乱流スペク トルは波浪のピーク周期帯で特徴的な変動を示す.特に, u_{10}/c_{p} が

0.2‐0.4ではうねりの周期に対応する上向きの運動量輸送が顕著となる.下向き上向き運動量フラ

ックスの比はu_{10}/c_{\mathrm{p}} に対して増加する.このことからDonelan et al (1985) が用いた u_{10}/\mathrm{c}_{p} の閾値0.8

は,波浪境界層内の乱流構造を仕分ける物理パラメータとして極めて適切であるといえる.また本

稿では図示しないがmssおよび波形勾配—|\nabla $\eta$| がレイノルズ応力のスペク トル構造と明確に関連して

いることがわかっている.これは波浪スペクトルの高周波成分が海上風乱流の特性を決定づけるこ
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とを意味する.このことを示すために特定の周波

数における勾配スペク トルS(k)=k^{2}F(k) に対し

て乱流構造を示すパラメータであるQrの分布を示

したものが図 -4.4である.ピーク周波数 \mathrm{p}での勾配
6

スペク トルに対してQrは飽和する傾向にあること

が確認できる.一方で高周波側 (5f_{\mathrm{p}}) の勾配スペ

ク トルに対してQrは単調増加する.つまり,海洋

波スペク トルの高周波エネルギーは無視できるほ

ど軽微であるにもかかわらず,波浪境界層内の乱
Skやe $\varphi$_{ $\theta$}$\phi$_{8}|\mathrm{d}\mathrm{o}\mathrm{n}\dot{\mathrm{r}}y稼 くm]

流構造を決めうる代表的な粗度として考えられる.
図-4.4 勾配スペク トルと運動量

フラックスの比
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