
TECHNICALREPORTSOFTHEMETEOROLOGICALRESEARCHI喪STITUTENO．24

RESPONSE　EXPERIMENT　OF　PACIFIC　OCEAN　TO　ANOMALOUS　WIND　STRESS

　　　　　　　　　　WITH　OCEA：N　GENERAL　CIRCULATION　MODEL

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　BY

　　　　　　　　　　　　OCEANOGRAPHICAL　RESEARCH　DIVISION

　　　　　　　　　　　　　　気象研究所技術報告

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　第24号

海洋大循環モデルを用いた風の応力異常に対する太平洋の応答実験

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　海洋研究部

　　　　　　　　　　気象研究所

METEOROLOGICALRES寧ARCHINSTITUT耳JAPAN

　　　　　　　　　　MARCH1989



MeteorologicaI　Research　lnstitute

　　　　　　　Established　in1946

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　D量r“ctor：Dr。Yasushi　Okamura

Forecast　Research　Divis玉on　　　　　　　　　　　　　　Head：

Climate　Research　Division　　　　　　　　　　　　Head：

Typhoon　Research　Division　　　　　　　　　　　　　　Head：

Physical　Meteorology　Research　Division　　　　　Head：

Applied　Meteorology　Research　Division　　　　　Head：

Meteorological　Satellite　and

　　　Observation　System　Research　Division　　　　Head：

Seismology　and　Volcanology　Research　Division　　Head：

Oceanographical　Research　Division　　　　　　　　　Head：

Geochemical　Research　Division　　　　　　　　　　Head：

Mr．Isao　Kubota

Mr．Kazuhi　Kiriyama

Mr．Kiyoshi　Kurashige

Mr．Mitsum　Asahi

Mr．Tsmehiro　Majima

Mr．Syoichi　Koinuma

Dr．Mamoru　Katsumata

Mr．Akira　Sano

Dr．Yukio　Sugimura

1－1Nagamine，Tsukuba－shi，Ibaraki－ken305，Japan

Technical　Reports　of　the　MeteoroIogical　Research　lnstitute

Editor－in－chief　Mamoru　Katsumata

Editors：Fumiaki　Fujibe　　　　Hideji　Kida　　　　Yoshimasa　Takaya

　　　　　　　Shigeru　Chubachi　　　Junji　Sato　　　　　Osamu　Uchino

　　　　　　　Itsuo　Furuya　　　　　Masahiro　Endoh　　Hisayuki　Inoue

Managing　Editors：Makoto　Matsushita，Kazuyuki　Nakayama

T66h銘づoαl　R4）07な　6リρ孟h6ノ砿（蛎60名olo9づo‘zlハ～6s（3‘zz6h∫ηs≠露z6彪

has　been　issued　at圭rregular　intervals　by　the　Meteorological　Research　Institute　since1978

as　a　medium　for　the　publication　of　survey　articles，technical　reports，data　reports　and

review　articles　on　meteorology，oceanography，seismology　and　related　geosciences，

contributed　by　the　members　of　the　MRI．



序

　アフリカの乾燥・砂漠化が例であるように，近年，気候問題が世界的に重要視されている。そ

の気候の形成や変動には海洋が大きくかかわり，と言うよりも，相互に影響を及ぼし合う関係に

あることも認識されている。

1979年の世界気候会議で承認された「世界気候計画（WCP）」は，以後，具体的作業に入り，

「世界気候研究計画（WCRP）」の中で，大気・海洋問題が重要な課題になっている。TOGA

（熱帯海洋・全球大気研究計画）やWOCE（世界海洋循環実験計画）が例である。

　現在，海洋を含めた気候異変には，自然科学分野のみならず，政治・経済関係，さらには一般

の人々も強い関心を示している。ちょっとした気象異変や，社会の変わった動きにすら，「エ

ル・二一ニョの所為ではないか」という。これは豊富な情報が一因であろう。また，約20年前

のエル・二一ニョ発生時に，連鎖反応的に起きた世界的な農業と経済の混乱が，わが国では豆腐

の異常値上げとして食生活に顕現したことを記憶しているからかもしれない。ユーザーが要求す

る知識内容は様々であろうが，大気と海洋の壮大で複雑な相互作用を解明し，将来の現象を予測

することが，我々の役目であろう。

　しかし，元来，海洋は人問が生存している場ではない。このため，観測データも知識も不十分

である。今後，衛星をはじめ，新しい観測技術によって，データも知識も蓄積されようが，それ

でもかなりの年月が必要であろう。しかし，それまで，いや，それからも，何らかの方法で，目

的に近付く努力が必要である。それが，モデル手法による海洋変動の把握と予測である。外国で

は，1960年代後半から，モデルを用いた海洋と気候の研究が盛んになり，その様子は本報告の

膨大なReferenceからもうかがえる。わが国でも，大学等で成果をあげつつある。

　さて，気象研究所海洋研究部では，動的な海洋をイメージに置いて，昭和58年度から「海洋

大循環数値モデルの開発」を開始し，途中に計算能力の向上もあって，予期以上の成果をあげ

て，一応，昭和62年度で終了させた。今後は，このモデルを基礎にして，大気・海洋相互作用

や様々な海洋現象を研究していく所存である。

　本報告は，開発途中のモデルを試行したものである。良いにつけ悪いにつけ，様々な鍵を顕在

化させているので，今後の研究にとって良い道標となろう。海面に及ぼす風の変動・異常が，い

かに海洋（主として水温構造）に影響を及ぼすかがテーマであり，その産物は予測される海洋状

態である。

　内容は，まず，モデルの紹介にかなり力をそそぎ・入力要素として水温・塩分・海水の密度・

海流などの海洋要素と風・気温・降水・蒸発などの大気要素を用いている。これを動かして動的

な定常状態を作り上げる。これに，太平洋の海洋大循環を大きく支配している赤道付近の東風と



北半球の貿易風を様々に変化させて与え，モデルを駆動させて，対応する海洋状態を産出してい

る。

本報告の目的は，前記のTOGAやWOCEの指向に合致しているが，結果は必ずしも満足す

べきものではない。海洋の渦スケールは大気の高・・低気圧スケールに比較して1桁以下であるの

で，同レベルの産物を得るには，さらに計算機の能力向上が必要である。また，必要とする海洋

データも質・量ともに不十分である。今後は，相互に補完しながら，研究を推進していきたい。・

平成元年3月

気象研究所海洋研究部長

　　　佐　野　　　昭



Response　Experiment　of　Pacific　Ocean

　　　　　to　Anomalous　Wind　Stress

with　Ocean　General　Circulation　Mode1＊

by

Oceanographical　Research　Division

Meteorological　Re＄earch　Institute

海洋大循環モデルを用いた風の応力異常に

対する太平洋の応答実験＊＊

気象研究所海洋研究部

＊Presented　by　Yoshihiro　Kimura：Marine　Department，Japan　Meteorological　Agency，and

　　　　　　Masahiro　Endoh：Oceanographical　Research　Division，Meteorological　Research　Institute

＊＊木村吉宏：気象庁海洋気象部

　遠藤昌宏：海洋研究部



Contents

　　Abstract

　　和文概要

1。　Introduction・………………・…・……………・噺・…一

2．Description　of　the　Mode1

　　2．1　Goveming　equations

　　2．2Model　domain　and　boundary　conditions

　　2．3　Prognostic　equations

　　2．4　Grid　system　and　finite　difference　equations

3

　2．4．1

　2．4．2

　2．4．3

　2．4．4

　2．4．5

　2．4．6

　2．4．7

　2．4．8

2．5

2．6

2．7

Grid　system

Time　differencing…

Momentum　equations

Temperature　and　salinity　equations

Boundary　conditions

Vorticity　equation

Programming………

Notes

　　Extemal　forcing

　　Vertical　resolution　of　the　model　ocean　and　initial　conditions

　　Computation　and　parameters

Normal　State

3．1

3．2

3．3

3．4

3．5

Time　integration

Horizontal　distributions一・一一・

Vertical　sections

Meridional　circulation　and　meridional　heat　transport

Comments

4．　Response　Studies

　　4．1　1ntroduction

　　4．2　Response　to　anomalous　forcing　in　the　equatorial　ocean

　　　4．2．1　Anomalous　eastward　wind（cases100and101）

　
　
　
　
　
　
　
　
　
1
1
1
1
2
2
2
2
2
2
2
2
2
3
4
4
4
4
5
5



　4．2．2　Effect　of　the　difference　in　the　longitude　of　the　forcing　anomaly

　　　　　　　（cases110，120and130）・・………

4．3　Response　to　anomalous　forcing　in　the　extra－equatorial　ocean

　　4．3．1　Anomalous　trade　wind　increase（cases200and201）

　　4．3．2　Variation1（case210）

　　4．3．3　A　warm　anomaly（case250）

4．4　Summary　and　remarks

References

9
8
Ω
∪
7
Q
ゾ
Q
ゾ
5

6
月
1
7
8
Ω
Q
8
9

0
1
0
1



Tech．Rep．Meteoro1．Res．Inst．No．241989

Abstract

　　　A　general　circulation　model　of　the　ocean　is　developed　for　the　study　of　dynamical

response　to　the　wind　stress　change．The　model　is　idealized　in　the　horizontal　dimension

having　a　rectangular　shape　with　flat　bottom　topography．The　purpose　of　the　present　report

is　to　describe　the　model　developed　and　to　present　the　results　in　detai1．

　　　The　numerical　model　extends　over1000in　the　east．west　direction　from300S　to54。N　in

the　meridional　direction　with81evels　in　the　vertical　direction　and2。（N－S）×2．5。（E－W）

horizontal　grid　spacing．Zonally　miform　wind　stress　and　heat　andsalt　fluxes　imposed　onthe

sea　surface　drive　the　steady　normal　general　circulation　in140years　of　integration．

　　　Anomalies　of　wind　stresses　corresponding　to（1）relaxation　of　the　easterly　winds　in　the

equatorial　region　and（2）intensification　of　the　trade　winds　in　the　tropica1／subtropical　region

are　imposed　for90and180days，respectively．Temperature　anomalies　defined　as　the

difference　between　the　results　for　anomalous　and　normal　wind　stresses　are　traced　for　a　few

years。

　　　　Separation　of　the　response　into　the　baroclinic　mode　and　the　surface　mode　is　apparently

recognized．The　surface　mode　anomaly　is　mainly　advected　by　the　backgromd　quasi－zonal

steady　circulation．Temporal　variation　of　SST　is　very　sensitive　to　the　horizontal　structure

of　the　normal　temperature　field，due　to　the　advection　of　temperature　by　anomalous　horizon－

tal　currents　associated　with　the　Ekman　pumping　or　subsurface　temperature　anomaly．

1
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概 要

　風の応力の変動に対する力学的応答を調べるために海洋大循環モデルを開発した。モデルは矩

形で海底は平である。この報告はモデルと計算結果の詳しい記述である。

　モデル海域は，東西幅が100。，南北が30。Sから54。Nまでの緯経線で囲まれた球面で，鉛直8

層，水平20（南北）x2．5。（東西）の格子を持つ。東西方向に一様な風の応力，熱・塩分のフラッ

クスを海面で与え，定常解が得られるまで140年間積分する。

　風の応力の異常は，（1）赤道海域での東風の弱まりと，（2）熱帯・亜熱帯海域での貿易風の強化

を，それぞれ90日と180日与える。このようにして得られる海水温の変動を数年にわたって追

跡，解析する。

　その結果，海洋の応答が，傾圧モードと海面モードとに別れることが分かった。海面モード

は，おもに定常的な循環場により流される。海面水温（SST）の時間変動は，エクマン・ポン

ピングや亜表層の水温変動と関連した水平流による温度移流のため，定常場の水平温度構造にた

いへん敏感である。

2
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1．　lntroduction

　　　　Since　the　l9607s，world　general　circulation　models　of　the　ocean　have　been　develop6d　for

the　purpose　of　simulation　o｛the　climatological　general　circulation　and　SST　pattem．On　the

other　hand，basin　scα1e　models　that　were　started　from　barotropic　models　in　the1960’s塾re

mainly　intended　for　the　study　of　simple　dynamics　with　nonlinear　effectsレRecent　increase　of

scientific　interest　in　dynamic　and　thermodynamic　mechanismsfor　the　long　term　variation　of

the　upper　general　circulation　has　led　to　more　sophisticated　basin、scale　level　models　which

explicitly　deal　with　thermodynamic　processes．

　　　　The　purpose　of　the　present　report　is　the　full　description　of　the　idealized　and　useful

numerical　model　for　the　study　of　variation　of　the　general　circulation　of　the　upper　ocean．

After　introducing　the　model，a　series　of　response　experiments　to　the　anomalous　wind　stresses

will　be　described　in　detai1．

3
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2．Description　of　the　Model

2．1　Governing　equations

　　　The　model　is　based　on　the　primitive　equations　formulated　in　spherical　coordinatesλ，φ，

and　z，whereλis　longitude，φlatitude，and　z　height．The　vertical　coordinate2is　positive

upward，with　the　ocean　surface2＝0．The　hydrostatic　and　Boussinesq　approximations　are

used．Hence，the　variation　of　density　is　neglected　in　the　momentum　equations　everywhere

except　in　the　buoyancy　force．The　subgrid－scale　processes　are　parameterized　by　down・

gradient　mixing　hypothesis，where　the　exchange　coefficients　are　assumed　to　be　constant．

Let錫，∂，andωbe　the　zonal，meridional，and　vertical　velocity　components，respectively．

The　equations　of　horizontal　motion　are

　　　　∂％　　　　祝　　　∂％　　∂　∂％　　　　∂祝　　　％∂tanφ
　　　　　　十　　　　　　　　　十　　　　　十zo　　　一　　　　　　　一29z／sinφ
　　　　∂！　召COSφ∂只　召∂φ　　∂Z　　召

一
ρ

，温s識＋且η｛▽・％＋（’一寮n2φ）％一σ響φ1賀｝＋鵡争， （2－1）

霧＋召cぎS識＋講＋ω霧＋％2t2nφ＋29％sinφ

　　　　　　一識＋轟｛▽・∂＋（1一寮n2φ）∂＋召禦φ蟹｝＋確，　　（2－2）

and　the　hydrostatic　equation　is

　　　　∂φ

　　　　∂z＝一ρ9・　　　　　　　　　　　　　　　（2－3）

where渉is　time，αthe　earth’s　radius，9the　angular　velocity　of　the　earth’s　rotation，ρo　a

constant　reference　density，ρthe　pressur6，ノ1ηthe　coefficient　of　horizontal　eddy　viscosity，κ彿

the・coefficient　of　vertical　eddy　viscosity，ρthe　density，g　the　acceleration　of　gravity，and▽2

the　horizontal　Laplacian　operator，

　　　▽・一召・cls・φ詳・＋召・cもsφ島（c・sφ島）・　　　　　（2－4）

The　equation　of　continuity　is

　　　　　　1　　∂％　　　1　　∂　　　　　　伽
　　　　召c。sφ∂只＋召c。sφ∂φ（∂c・sφ）＋∂z＝0・　　　　　　　（2－5）

The　equations　for　the　conservation　of　heat　and　salt　are

　　　　∂T　　　z6　∂T　∂∂T　　∂T　　　　　　Kh∂2T
　　　　　　＋　　　　＋一　＋卿　＝∠4h▽2T＋　　　　　　　　　　　（2－6）　　　　∂渉　召COSφ∂只 召∂φ　∂Z　　　 δ∂Z2’

4
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　　　茅召cぎ、識＋編＋疇一且・▽・S櫓嚢，　　　（2二7）

where　T　is　the　temperature，S　the　salinity，∠4h　the　coefficient　of　horizontal　eddy　diffusivity，

Kh　the　coefficient　of　vertical　eddy　diffusivity，and　the　coefficientδis　defined　as

δ三lf・rl猛≧・・　　　　　　　（2－8）

δis　introduced　for　the　convective　overtuming　when　the　stratification　is　unstable．

　　　As　the　equation　of　state，Eckartシs　approximation　formula（Bryan，1969b）is　used．Ifρ，

ρo，g，andzaregivenincgsunits，TindegreesCel＄ius，andSinpartsperthousand，the

formula　reads

　　　　　　　　　　　　　P〆十jRo

　　　ρr．000027［み＋0．698（P・＋P。）］・　　　　　　　　　　（2－9）

where　P〆，jPo，and∠4．are　defined　as　follows：

　　　　　　　　ρ。gI名I
　　　P’＝1．013×106＋LO・

　　　P。＝5890＋38T－0．375T2＋3S，　　　　　　　　　　　　　　　（2－10）

　　　z4．＝1779．5十11．25T－0．0745T2一（3。8十〇．01T）S．

2．2　Model　domain　and　boundary　conditions

　　　The　model　ocean　is　bounded　by　two　meridians，100。of　longitude　apart，and　extends　from

30。S　to54。N．It　has　a　flat　bottom　of5km　depth．This　domain　is　considered　as　the　size　of

the　Pacific　Ocean．Fig．2－1schematically　represents　it．

　　　The　bomdary　conditions　on　the　velocity　are　zero　normal　velocity　and　no　slip　at　the

westem　and　eastem　walls，and　zero　normal　velocity　and　free　slip　at　the　southem　and

northem　walls，i．e．，

％＝∂＝0 atλ＝0。，100。， （2－11）

∂％

召∂φ一∂一〇　a㌻φ＝一30。・54。・　　　　　　　　（2－12）

There　is　neither　heat　flux　nor　salinity　flux　through　the　lateral　walls，i。e．，

　　∂T　　　　∂S
　　　　　　＝　　　＝O　　atλ＝0。，100。，　　　　　　　　　　（2－13）
召COSφ∂只　σCOSφ∂只

5
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549N

OO

3げS

4000m
O。

～1000
　Fig．2－1　The　model　domain．

　　　　∂T　　∂S
　　　　　　　＝　＝O　　　　atφ＝一300，54。．　　　　　　　　　　（2－14）　　　　召∂φ　α∂φ

　　　At　the　ocean　bottom，the　vertical　velocity，heat　flux　and　salinity　flux　are　taken　to　be

zero・thus
　　　　，

　　　卿＝0，

　　　　　　∂T　　　∂S
　　　Kh　＝κh　二〇，
　　　　　　∂z　　　∂z

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　atβ＝一∬．　　　　　　　　　　　　　（2－15）

　　　　　　∂％
　　　Kη∂z＝τ会／ρ・・

　　　　　　∂∂
　　　K窺∂z＝τ2／ρ・・

　　　The　bottom　stress　vector（τ査，τ客）is　determined　on　the　assumption　that　the　bottom

Ekman　layer　is　embedded　in　the　lowest　layer　of　the　model　ocean　in　such　a　way　as　to　satisfy

the　no－slip　condition　at　the　bottom，i．e．，

6
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　　　τ倉＝瀟（鋸B一∂B）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（φ≧0），

　　　τ誓＝》蘇（祝β＋∂B）

or　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－16）

　　　τ会＝一（勧＋∂8）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（φ＜0），

　　　τ誓＝》⊂瓢（一πB＋∂β）

where吻and∂βare　the　horizontal　components　of　the　velocity　at　the　lowest　layer　or　at　the

top　of　the　Ekman　layer．

　　　At　the　ocean　surface，the　rigid－1id　approximation　is　made　to　filter　out　extemal　gravity

waves，and　the　wind　stress（τλ，τφ），heat　flux（QT），and　salinity　flux（Q5）are　specified，i．e．，

　　　側＝0，

　　　　　　∂π
　　　κ勉∂屠＝τλ／ρ・・

　　　　　　∂∂
　　　K勉　　　＝z’φ／ρo，　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　at　z＝0，　　　　　　　　　　　　　　　（2－17）

　　　　　∂2

　　　　　∂T
　　　Kん∂z＝QT／ρ・c・

　　　　　∂s
　　　Kん∂z＝Q5・

where　o　is　the　specific　hea．t　of　the　sea　water．　τλ，τφ，Q7》and　Qs　will　be　described　in　section

2．5．

2．3　Prognostic　equations

　　　Using　the　hydrostatic　relation（2－3），the　pressure　at　any　depth　z　is　given　by

　　　ρ一ρε＋五〇9畝　　　　　　　　　　（2一・8）

whereρ、is　the　pressure　at　the　ocean　surface．In　terms　ofヵ5，Eqs．（2－1）and（2－2）can　be

rewritten　as

　　　∂％一一　1　∂カs＋U＋29∂sinφ，　　　　　　　　（2－19）
　　　　∂ご　　　　ρGαCOSφ　　∂R

　　　霧〒・τρ14鵠ε＋γ一29％sinφ・　　　　　　（2－20）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一7一
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where

u一一ρ，召1。Sφ品五〇鮫召c編鐸 ∂∂z6
　　　　の召∂φ　　∂z

∂％　　　％∂tanφ

　　十
　　　　　　召

＋且勉｛▽・％＋（1一撃n2φ）％一召篠繍／＋鴫望・ （2－21）

γ一一ρ1α島∫0卿一σc鵠實一講一ω1弩一％2t彦nφ

　　　　　＋轟｛▽・∂＋（1一浄n2φ）∂＋召禦φ劉＋κ窺1き・　　　（2一一22）

　　To　integrate　the　above　equations　withoutρs　equation，the　horizontal　motion（％，∂）is

decomposed　according　to　Bryan（1969a）as

％＝π十％’，

∂＝σ十∂1，

（2－23）

（2－24）

whereπandσare　the　vertically　averaged　velocity　components，and％’and∂’the　deviations

from　them．By　the　horizontal　nondivergence　of　the　vertical　mean　current（π，σ），stream

function　ψ障can　be　defined　such　that

Ψ
φ

∂
∂

－
磁

　
一一

一ぬ。
評

～－
万

一
F

（2－25）

　　　σ一諾∂4z－E召1。Sφ署・　・　　　　　（2－26）

　　ApredictionequationforψisobtainedthenbytakingtheverticalaveragesofEqs．

（2－19）and（2－20）and　eliminatingヵs．The　result　is

　　　召・clS・φ品（漏墓）＋召・cもsφ島（C署φ1議）

一
召
c
l
s
φ

錨∫1（γ一29％sinφ）4z｝

　　　　　　　　召clSφ轟｛c署φ∫1（U＋29∂sinφ）4z｝・

When　E　is　constant，this　equation　becomes　the　Poisson6quation

　　　▽2謬一召clSφ錨∫1（y－29％sinφ）4z｝

（2－27）

一8一



Tech．Rep．Meteoro1．Res。Inst．No。24　1989

　　　　　　一αcls講｛c署φ∫1（U＋29∂sinφ）4z｝。　　　　（2－28）

　　　From　Eqs．（2－19）and（2－20）prediction　equations　for　the　vertical　shear　current、are

obtained：

　　　霧’一U一毒∫IU4渚＋29∂・sinφ，　　　　　　（2－29）

　　　警睾一γ一罵陵29％’sinφ．　　　　　　（2－3・）

　　　The　temperature　and　salinity　are　predicted　from　Eqs．（2－6）and（2－7），namely，

　　　∂T＿　　％　∂T　∂∂T　∂T　　　　Kん∂2T
　　　∂！一一召c。sφ∂r万∂φ型∂計Ah▽2T＋δ∂z2・　　　　（2－31）

　　　∂S＿　　％　∂S　∂∂S　　∂S　　　　Kh∂2S
　　　　　　一一　　　　一一　一砂σ　＋∠4苑▽2S＋　　　．　　　　　　　（2－32）
　　　∂≠　召COSφ∂只召∂φ　∂竃　　　 δ∂Z2

2、4Grid　system　and　finite　difference　equations

　　　The　finite　difference　methods　used　to　solve　the　equations　follow　those　of　Semtner（1974），

and　partly　Han（1975）．In　the　following　section，the　subscripts4グandたalways　represent

the　longitudina1，1atitudinal　and　vertical　indices，respectively．

2．4．1Grid　system

　　　The　ocean　is　composed　of　K〃国1ayers，and　the　grid　points　are　irregularly　spaced　in　the

vertical　direction．The　horizontal　spacing　of　the　grid　points　corresponds　to　the　increments

∠1λand　∠1φin　the　longitudinal　and　latitudinal　directions，respectively．

　　　The　arrangement　of　the　variables　in　the　vertical　direction　is　shown　in　Fig．2－2．The

horizontal　velocity　components％and∂．temperature7｝salinity　S　densityρand　pressureρ

are　located　at　the　levels　denoted　by綴（＜0）　（左＝1，…，」醜）．

　　　The　intervals　between　the　levels　are　defined　as

∠Z、ノ2＝一Z、，

∠為一、12＝Zた一r鐡

∠名KM＋、12＝ZκM＋E

（た＝2，・，κM）， （2－33）

The　thickness　of　the　layers　is　defined　as

9
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一　　　　　一
杢Zγ2＿ 　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一△Z1一　一一　一一●　　一　一一r∠

■■■■■匿　　白圏■■一■’

△z3乃

一　　　　一　　　一 　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　飾△Z　　一　一一一賜一●　一　　一　　一∠
　　2・

髄　　　　一

逗　　す／2

　　一　　　　　　　一 壇　一一一一一〇一『一一Z
　3

△zγ2 ！

艦　　，＿．

逗　　す／2

△zγ2

・Z1／2（み0）

一ろ

　　Zψ

　2

　　Z　　　晩

　3

　　Z　　　雅

△z臨疹き

　　一　　　　　噌

△Z
　KM・で／2

》　　　　　　　　　　　　　　　　　、

一　　　　、　・一 △Z　KM一・　一一●一一一一∠

Fig．2－2

ZKM鱒1／2

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Z　（Z＝一H）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　K嗣／2

Vertical　placement　of　the　variables．Dots　are　for％，∂，T，S，ρ，andρ；

crosses　are　for卿．

　　∠z、＝∠β、12＋1／2∠z3！2，

　　∠zた＝1／2（4zた一1，2＋∠z免＋、ノ2）　（た＝2，…，KM－1），

　　∠ZKM＝1／2∠融M一、12＋∠忽M＋・12．

　　The　vertical　velocity側is　carried　at　the　intermediate　levels

　　名ん＋、ノ2（花＝0，…，Kハ4），

where

　　β112＝0，

　　βた＋、12＝1／2（z尭＋御、）　（海＝1，…，K躍一1），

（2－34）

（2－35）

一10一
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βκM＋、12＝一H

　　A　staggered　grid　system　in　the　horizontal　plane　is　shown　in　Fig．2－3．The　temperature

τsalinity　S，densityρ，pressureρ．and　stream　functionψare　Iocated　at　integer　grid　points

（4ノ）（づ＝1．…，刀夙ブ＝1．…ノ〃’），where　Zルf　andノ〃’are　the　total　numbers　of　grid　points　in

the　longitudinal　and　latitudinal　directions，　respectively．The　horizontal　velocitly

components％and∂are　located　at　half－integer　grid　points（づ十1／2，ノ十1／2）（づ＝1．…．皿4－

1，ブ＝1，…，ノM－1）．　The　vertical　velocity　in　the　prognostic　equations　for　T　and　S　is

evaluated　at（4ノ），while　that　for％and∂is　evaluated　at（づ十1／2．ノ十1／2）．　The　coastlines

of　the　model　ocean　are　placed　on（4ブ）points，that　is，（2，ブ）．（召4－1，ノ）（ノ＝2，…，刀4－1），

and（42），（4／M－1）（づ＝2，…，〃一1）．　The　grid　points　outside　the　coastlines　are　only

used　for　specifying　boundary　conditions．The　horizontal　grid　distances4紛，∠紛＋112，and

∠J　y　are　defined　as

●

　X

△Xj千1

， ×

Jd

●
J

・噸

F述y

　　　1
△Xj手7

（iう♪去）

×

●

△梅
書ゐう

i ，i＋1

j＋2

J＋1

1＋2

．
』
」

Fig．2－3　Horizontal　placement　of　the　variables．Dots　are　for　T，S，ρ，ρ，ψ，andωin　the　T

　　　　　andSequations；cr・ssesaref・r％，∂，andωinthe％and∂equations．
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∠紛＝召COSφゴ∠λ，

∠紛＋、ノ2＝1／2（∠％ゴ＋∠紛＋、），

∠y＝召∠φ．

whereφゴis　the　latitude　ofブpoint．

using　cosφゴat／point　by

　　　cosφゴ＋、12＝1／2（cosφゴ＋cosφゴ＋1），

　　　sinφゴ＋、12＝（cosφゴーcosφゴ＋、）μy，

　　　tanφゴ＋1／2＝Sinφゴ＋1／2／COSφゴ＋112．

（2－36）

The　trigonometric　fmctions　atブ十1／2point　are　given

（2－37）

The　area　elements1ゐand17ゴ＋1／2are　defined　as

ノ7ゴ＝∠紛∠y，

17ゴ＋、12＝∠Xゴ＋、12∠y

（2－38）

2．4．2Time　differencing

　　　The　principal　time　differencing　utilized　in　the　model　is　the　leapfrog　scheme．Eyery　ten

time　steps，how6ver，a　forward　sch“me　is　applied　to　suppress　the　time　splitting　associated

with　the　leapfrρg　scheme．The　friction　and　diffusion　terms　are　always　evaluated　with　a

forward　scheme．In　addition，a　trapezoidal　implicit　scheme　is　used　for　the　Coriolis　terms　in

order　to　render　inertial　oscillation＄stable　with　a　long　time　step．

2．4．3Momentum　equations

　　．The　finite　difference　analogs　ofthe　equations　ofmotion　for　the　vertical　shear　current　are

obtained　by　rendering　Eqs．（2－29）and（2－30）in　the　finite　difference　form．In　this　subsec－

tion，notationαis　used　to　denote　either　z60r　zノ．

（a）　Pressure　gradient

　　　The　pressure　gradient　forces　at　theたth　level　relative　to　those　at　the　first　level　are

written　as

（以）ゴ＋、ノ2，ゴ＋、12，、＝0，

　　　　　　　　　　　　　　1　1尭一1
（Pλ）ゴ＋、12，ゴ＋、ノ2，た＝一一　Σ（禽＋、，ゴ＋、

　　　　　　　　　　　　　　2ρo乙＝1
，ε＋112十ρε＋1，ゴ，ε＋112一ρゴ，ゴ＋1，乙＋112一ρゴ，ゴ，乙＋112，）

（2－39）
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　　　　　　　　　　　　　　　・9∠名乙＋、ノ2／∠x，＋、12　（々＝2，…，K刀4），

and

　　　（Pφ）ゴ＋1／2，ゴ＋、ノ2，、＝0，

　　　　　　　　　　　　　　　　　11た一・　　　　　　　　　　　　　（2－40）
　　　（Pφ）ゴ＋・12・ゴ＋・1　＝7石濯1（ρ∫＋・・ゴ＋一2＋伽＋一2一伽・一2一ρ“・ノ2）

　　　　　　　　　　　　　　　　　・9∠名‘＋、12／∠y　（為＝2，…，K乃4），

whereρ乞，ゴ，免＋1，2is　defined　as

　　　　　　　　　　　1

　　　ρ一・！2－7（ρ“＋ρ一・）・　　．　　　　　　　（2－41）

and　the　density命，プ，ds　calculated　from　the　equation　of　state（2－9）with7｝，ゴ，た，S，ゴ，たand　zた。

（b）　Horizontal　advection

　　　It　is　convenient　to　define　the　following　volume　fluxes　per　unit　depth　in　advance（Fig．2－4

（a））：

　　　（FUC）ぎ，ゴ，結∠y（πε一・12，ゴー・12，畝＋・12，ゴー・1　＋％ε一・12，ゴ＋・12，た＋　2，ゴ＋・1　）7

（i、jd，k）

〉く

（FVC）
　　　　　i・j・k↑

　　（i、j，k）

×

（田，j＋1，k）

（FU）し」＋｝、k

　　　　　　　×
　　　　　　　　　1　　1

　　　　　　（i＋7、j＋属k）

　　　　（FV）1
　　　　　　　　i＋乞j，k

了uc）L｝k

×

（a）

（i＋1，j，k）

　
　
歌

　
　
1
一
2

　
　
十

　
　
．
」

●
わ
↑

　
　
V

　
　
F

　
　
（

　
　
　
）

　
　
　
玉

　
　
　
1
『
2

　
　
　
十
．

　
　
　
o
J
』

　
　
1
一
2

　
　
　
卜

　
　
　
（

　　
（i，」，k〉

（ト去，」号，k）

●

（i＋告，j幸｝，k）

（FUT）i＋老j，k

　　　　　　　●

（b）

（i＋去，j一去，k）

Fig．2－4 Location　ofthe　horizontal　volume　fluxes　defined　to　obtain　finite－difference　forms　of

the　horizontal　advection　terms　in（a）themomentum　equations　and（b）t¢mperature

・and　salinity　equations．
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　　（FγC）ε，パ去｛砺・12（∂一一・！2，勘＋∂〆一ノ　）

　　　　　　　　　　　＋∠％ゴ＋、12（∂ゴー、12，州〆2，た＋∂∫＋、ノ2，ゴ＋、12，た）｝，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－42）

　　（FU）ゴ，ゴ＋一12，た一■｛（FUC）∫，’，た＋（FUC）ガ，ゴ＋1，彦｝，

　　　　　　　　　　2

　　　　　　　　　　　1　　（FγF）ご＋、12，ゴ，〆一｛（FγC）ゴ，ゴ，た＋（F7C）削，，，た｝．

　　　　　　　　　　2

Then　the　horizontal　advection　terms　are　given　by

（㎜）ゴ＋・ノ乳ゴ＋・1　一斌、ノ2［1｛（％％）什Lゴー漁％）一

　　　　　　　　　　　　　　　　　　＋（κ∂）f＋、！2，坦，ゼ（％∂）ε＋112，ゴ，た｝

　　　　　　　　　　　　　　　　　1　　　　　　　　　　　　　　　　十一｛（％c）∫＋1，ゴ＋1，た一（％o）ゴ，ゴ，た

　　　　　　　　　　　　　　　　　3
　　　　　　　　　　　　　　　　　　＋（ぬ，ゴ＋・，　（％・）ε＋・，あた｝1，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－43）

　　（躍φ）一・1　一撮、12［1｛（∂％）ゴ＋・，’＋・1　一（∂％）ちゴ＋・1　

　　　　　　　　　　　　　　　　　　＋（∂∂）ゴ＋、ノ2，ゴ＋、，ゼ（∂∂）ゴ＋、ノ2，，，た｝

　　　　　　　　　　　　　　　　＋■｛（∂c）ゴ＋1，’＋1，為一（∂o）ゴ，ゴ，舟

　　　　　　　　　　　　　　　　　　3
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　＋（∂・）ガ，ゴ＋・，た一（∂c）ゴ＋・，あ勘｝］，

where

　　　　　　　　　　1　　（α％）ゴ，升1／2，尭＝一（α∫＿1〆2，ゴ＋1／2，た十αご＋112，ゴ＋112，た）（FU）ゴ，ゴ＋1，2，セ，

　　　　　　　　　　2

　　　　　　　　　　1　　（α∂）∫＋、12，ゴ，た＝一（αゴ＋、12，ゴー、12，盈＋αゴ＋、12，ゴ＋、ノ2，ん）（F『V）ゴ＋、12，ゴ，商，

　　　　　　　　　　2

　　　　　　　　　　1　　（αo）ゴ＋1，ゴ＋1，為＝一（硝＋1！2，，＋112，た十の＋312，ゴ＋312，た）｛（FUC）ε＋1，ゴ＋1，た十（F『VO）ガ＋1，ゴ＋1，た｝，

　　　　　　　　　　4
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－44）

　　　　　　　　1　　（α・）ε・ゴ・杭r（αご一脚一・12計αガ＋・ノ2・ゴ＋・12・髭）｛（FUC）“＋（Fyc）り・た｝・

　　　　　　　　　1　　（αo）ε，ゴ＋1，た＝一（αf＋112，ゴ＋112，た十αH／2，ゴ＋312，た）｛一（FU（））ゴ，ゴ＋1，た十（FyC）ε，ゴ＋1，身，

　　　　　　　　　4

　　　　　　　　　1
　　（α・）ε一一て（αゴ＋・12・ゴー撫＋312・ゴー・1　）｛一（FUC）ε一＋（FyC）ご＋・諭・

（c）Vertical　advection

　　Using　the　equation　of　continuity（2－5）and　the　upper　boundary　condition（2－17），the

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　－14一
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vertical　velocity　at（歪十1／2，ブ十1／2，た十1／2）is　given　by

　　　勧＋、12，ゴ＋、12，、！2＝0，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1　尭　　　　　　　　　　　　　　（2－45）
　　　勧＋・12・ゴ＋・1　＋・ノ2＝πゴ＋1／2潰1｛（FU）一・12・ε一（FU）ゴ・一＋（F7）ざ＋・12・ゴ＋・」

　　　　　　　　　　　　　　　　　一（Fqv）ε＋、12，，，‘｝∠zε　（々＝1，…，K乃4）．

Then　the　vertical　advection　terms　are　written　as

　　　（㎜）川2，ゴ＋、ノ2，た＝一｛（謝）‘＋、〆2，ゴ＋、！2，屍一、ノ2一（謝）ぎ＋、12，州〆2，ん＋、12）｝／∠簸，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－46）

　　　（躍φ）ゴ＋、ノ2，ゴ＋、12，〆一｛（伽）ゴ＋、12，ゴ＋、12，た一、12一（謝）∫＋、12，ゴ＋、12，た＋、12）｝／∠簸，

where

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1
　　　（⑳＋・ノ2・油　＋・12＝7（αf＋・12・ゴー＋αε＋・12・ゴ＋一・）・殿＋1’2・ゴ＋・　・12・　　（2－47）

（d）　Horizontal　friction

　　　The　finite　difference　analogs　of　the　horizontal　friction　terms　are

　　　（獄）∫＋一12，た一岬▽2％）一・12，た＋（Ha瞬φゴ＋・12）　・1島ゴ＋・1“

　　　　　　　　　　　　　　　　　一4塁3綜、，・∂ゴ＋　ゴ＋1ノ瑠∫1ノ島’＋11　｝・

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－48）

　　　（Fφ）∫＋・12，一一A勉｛（▽2∂）一ゴ＋・12，た＋（Ha婁1φゴ＋・12）　・12，’＋・ノ　

　　　　　　　　　　　　　　　　　＋召謙嵩、2・　312・ゴ＋1翫＋讐1－112・ゴ＋11　｝・

where

　　　　（▽2α）ゴ＋112，ゴ＋、12，た＝｛（αε＋312，州12，ゼαε＋、ノ2，ゴ＋、12，た）一（の＋、12，ゴ＋、12，ゼαぱ一、12，州12，為）｝／∠紛＋・122

　　　　　　　　　　　　　　　　　　＋｛COSφゴ＋1（αゴ＋、12，ゴ＋312，ゼα‘＋、12，ゴ＋、，2，た）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一cosφゴ（αぎ＋、12，ゴ＋、12，た一αゴ＋、12，，一、ノ2，た）｝／cosφ洲24y2．　　（2－49）

（e）Vertical　friction

　　　　The　vertical　friction　terms　are　written　in　the　following　finite　difference　form：

　　　　（0λ）刷2，，＋、12，尭＝｛（P麗）‘＋、12，ゴ＋、12，飽一、ノ2一（Z）％）ガ＋、12，担12，た＋、12｝／∠為，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－50）

　　　　（0φ）ガ＋1／2，ゴ＋1／2，た＝1（P∂）ご＋1／2，ゴ＋、12，た一、12一（Z）∂）∫＋、12，州，2，陶＋・ノ2｝／∠轟，
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wher6

　　　（Dα）ぎ＋、12，ゴ＋、！2，た＋、12＝K蹴（αご＋、12，ゴ＋、ノ2，ゼαε＋、ノ2，坦12，た）／∠Zh＋、12． （2－51）

　　　From　the　above，the　finite　difference　analogs　of　Eqs．（2－29）and（2－30）for％1andがat

the　time　level箆十1are

　　　幽1β・ゴ＋・ノ2・塗百準1盆・ゴ＋・ノ　一Ul翻＋・12，た一謬Ul糊＋・〆2，幽

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　＋29sinφゴ＋、12（βz／～駐諺，ゴ＋、12，た＋γz／～等計β，ゴ＋、ノ2，鹿），　　　　（2－52）

　　　1’1熟112・1百1羅ゴ＋・ノ　一γ糊＋・1　一諾y剛一幽

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一29sinφゴ＋、12（βz∠～等左β，ゴ＋、12，ん＋γz6’籔三諺，ゴ＋、12，勘），　　　（2－53）

where

　　　U警彷3＋112，た＝（Pλ）1等）1／2，ゴ＋1／2，た十（〃λ）1倖）1／2，ゴ＋1／2，h十（PVλ）1等）112，ゴ＋112，商

　　　　　　　　　　　　＋tanφゴ＋・〆2耀1！2，ゴ＋1’2，尭．∂1砂112，ゴ＋1！2，尭

　　　　　　　　　　　　　　　　召

　　　　　　　　　　　　＋（烈）1朝，ゴ＋1！2，た＋（Gλ）1朝，ゴ＋、12，ゐ，　　　　　　　　　（2－54）

　　　1／～奪空唐，13＋、12，ゐ＝（Pφ）警～、12，ゴ＋112，ゐ＋（ル∫φ）～砂、12，ゴ＋、12，髭＋（羽Vφ〉～響、12，プ＋、12，h

　　　　　　　　　　　　－tanφゴ＋・12（濃112，’＋112，尭）2

　　　　　　　　　　　　　　　　召

　　　　　　　　　　　　＋（Fφ）1瑠2，升、12，た＋（Gφ）1奪il2，ゴ＋、12，た，　　　　　　　　　（2－55）

and　superscript％indicates　the　time　level％ofthe　variable，and窮denotes　a　time　increment．

Eqs．（2－52）and（2－53）are　solved　simultaneously　for％讐左1身，升、12，為and∂’難β，升112，尭．The

coefficientsβandγare　taken　to　be　O．5so　that　inertial　oscillations　are　computationally

neutral．

　　　When　the　forward　time　difference　is　applied，the　variables　at　time　leve1％一1in　Eqs．（2

－52）and（2－53）are　replaced　by　those　at　time　leve1％．and　the　denominator2∠t　on　the

lefthand　side　is　replaced　by∠1≠．
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2．4．4Temperature　and　salinity　equations

　　　As　the　temperature　equation（2－31）and　salinity　equation（2－32）are　similar　to’each

other，only　the　finite　difference　analog　of　the　temperature　equation　is　written　here．

（a）　Horizontal　advection

　　　It　is　convenient　to　define　the　following　volume　fluxes　per　mit　depth（see　Fig．2－4（b））：

　　　　　　　　　　　　　　　　1
　　　（FUT）∫＋・12・ゴ・〆万∠y（％ゴ＋・12・ゴー・〆　＋％ざ＋・12・ゴ＋・1　）・

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－56）

　　　　　　　　　　　　　　　　1
　　　（FyT）ゴ，ゴ＋、ノ2，た＝一∠xゴ＋、12（ρご一、12，ゴ＋、12，尭＋∂ゴ＋、12，ゴ＋、12，尭）．

　　　　　　　　　　　　　　　　2

Then　the　horizontal　advection　terms　are　given　as

　　　　　　　　　　　　　　1
　　　（躍丁）ゴ・’・た一『∬ゴ｛（T％）ざ＋・12・ゴ・た一（T％）ゴー・12・ゴ・た＋（？∂）ゴ・升・12・為『（T∂）ぎ・ゴー112・為｝・　（2－57）

where

　　　　　　　　　　　　　　　1
　　　（Tz5）f＋112，ゴ，た＝一（Tゴ，ゴ，為十丁ご＋1，ゴ，た）（FUT）ゼ＋1／2，ゴ，ゐ，

　　　　　　　　　　　　　　　2

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－58）

　　　　　　　　　　　　　　1
　　　（T∂）ゴ・ゴ＋・ノ2〆互（Tガ・ゴ・た＋丁研・・た）（F7T）“・1　・

（b）Vertical　advection

　　　The　vertical　velocity　at（4勇海十1／2）is　given　by

　　　　2〃ご，ゴ，、，2＝0少

　　　　　　　　　　　　　1『た　　　　　　　　　　　　　　（2－59）
　　　　ωf－12＝πゴ澤1｛（FUT）ガ＋・12・ゴ・‘一（FUT）ε一・12・ゴ・♂

　　　　　　　　　　　　　　　　　＋（FyT）ご，ゴ＋・！2，r（FyT）ε，ゴー・12，乙｝∠zε（々＝1，…，・朋）・

Then　the　vertical　advection　term　is　written　as

　　　　（rT）‘，ゴ，た＝一｛（Tω）ε，ゴ，た一1，2一（Tω）ε，ゴ，ぬ＋、！2｝μ飾，　　　　　　　　（2－60）

where

　　　　（蹴，ゴ，鳥＋、，2一麺，ゴ，温，ゴ，た＋、）　，ゴ，一　　　　　12－6・）

Theverticalve1。cit卿ゴ＋112，ゴ＋112，た＋112evaluatedbyEq．（2－45）is『relatedt・観，’，＿bythe

following’equation：
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　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1
C・Sφゴ＋・幽＋・12・ゴ＋・12・尭＋・12一マr｛C・Sφゴ（砺・た＋・12伽ε＋・・一2）

＋COSφゴ＋、（観，坦，商＋、12＋卿∫＋、，升、，為＋、12）｝

（c）　Horizontal　diffusion

　　　The　finite　difference　analog　of　the　horizontal　diffusion　term　is

　　　（FT）ゴ，ゴ，た＝∠4h［｛（Tガ＋、，ゴ，た一丁ぎ，ゴ，た）一（Tε，ゴ，ゼTε一、，ゴ，た）｝／∠紛2

　　　　　　　　　　　　　＋｛cosφゴ＋、12（Z，，＋、，ゼZ，ゴ，た）

　　　　　　　　　　　　　　　一cosφ，＿112（Tげ，ゴ，髭一丁ε，，＿1，尭）｝／cosφゴ∠』y2］．

（2－62）

（2－63）

（d）Vertical　diffusion

　　　The　vertical　diffusion　term　is　written　as

（OT）ご，ゴ，飽＝｛（PT〉ご，ゴ，為一、12一（z）T）∫，ゴ，h＋、12｝／∠急， （2－64）

where

（Z）T）ε，ゴ，耐112＝Kん（Tε，ゴ，海一Z，ゴ，屠1）／∠z屠1／2 （2－65）

　　　T　and　S　at　time　level錫十1are　obtained　from

　　　　Tl哩言禦一（躍丁）野｝，た＋（曜，尭＋（FT耀＋（GT）1η謬＋（δT）鼎，　（2－66）

　　　　S～㌦畢一（醐，た＋（肱）1の，た＋（F∫）鼎＋（Gs）鼎＋（δs耀，　（2－67）

wh6re（〃ls）ε，ゴ，た，（％）ご，ゴ，飽，（A）ゼ，ゴ，たand（（｝s）∫，，，たare　counterparts　of（〃tT）ご，ゴ，た．（PVr）ご，ゴ，為，

（FT）ゴ，ゴ，彦and（GT）ど，，，た，respectively．（δT）17摺and（δs）警撰represent　time　rate　of　change

due　to　the　convective　adjustment．If　the　new　density　field，which　is　calculated　from　the

temperature　and　salinity　field　withoutδterms，contains　a　stat至cally　mstable　stratification，

ρ1獄2－1＞ρ1獄2，the　temperatures　T～獄2－1and　T　l獄2and・salinities　S　l獄2－1and　S～獄2are

replaced　by　the　respective　weighted　mean　values．

2．4．5　Boundary　conditions

　　　The　lateral　boundary　conditions　only　for　the　westem　boundary（づ＝2）and　southem

boundary（ブ＝2）are　given，since　the　eastern　boundary（歪＝ノM－1）　and　northern　boundary
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（ノ＝μ4－1）are　treated　similarly．

　　　The　condition　of　zero　normal　velocity　is　maintainedりy　imposing　antisyrロmetric　eondi－

tions　on　the　normal　velocity　component：

　　　　　（η）　　　　　　　＿　　（n）
　　　％3／2，．汁112，尭＝　％512，升112，た，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－68）

　　　　（箆）　　　　　　　　　（η）
　　　∂什112，312，為＝一∂辞112，5／2，b

　　　For　the　tangential　velocity　component，symmetric　conditions　are　imposed：

　　　　（η）　　　　　　　（π）
　　　∂312，ゴ＋112，た＝∂512，ゴ＋112，為，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－69）

　　　　　（η）　　　　　　　（η）
　　　％f＋112，312，尭＝％卦112，512，b

　　　In　the　friction　terms，the　no・slip　condition　at　the　westem　boundary　is　satisfied　by　the

antisymmetric　conditions：

　　　　　（π一1）　　　＿　（η一1）
　　　％312，ゴ＋112，為＝　％5／2，’＋112，た，
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－70）

　　　　（η一1）　　　　　（η一1）
　　　∂312，’＋112，為＝一∂512，’＋112，た．

　　　The　free－slip　condition　at　the　southem　boundary　is　satisfied　by　the　symmetric　conditions

　　　　　（η一1）　　　　（π一1）
　　　　観＋112，312，た＝観＋112，5！2，た，
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－71）

　　　　（η一1）　　　　（η一1）
　　　∂∫＋112，312，彪＝∂辞1／2，512，た・

　　　On　the　temperature　and　salinity，the　foIlowing　symmetric　conditions　are　imposed　both　in

the　advection　and　diffusion　terms：

　　　　丁惚，為＝丁鵯，た，Tl亭謬＝T§亭謬，丁野1，た＝丁鴇，為，Tl亭謬＝T～鯉，
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－72）

　　　　S昭，克＝S総，た，S～7謬＝S§ぞ謬，S鯉，為＝Sl惚，た，S野謬＝Sl烈．

　　　The　conditions　at　the　ocean　bottom　are，referring　to　Eqs．（2－51）and（2－65），satisfied　by

setting　as　follows：

　　　　ω17｝，KM＋、12＝麟奪）、ノ2，プ＋、12，KM＋、ノ2＝0，

　　　　（D麗）1等詔，ゴ＋、12，κM＋、12＝（τ会）1瑠盆，ゴ＋、ノ2／ρ。，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－73）

　　　　（Z）∂臨諺，ゴ＋1／2，κ“＋、12＝（τ誓）1耀，ゴ＋、12／ρ。，

　　　　（DT）鷺2M＋、ノ2＝（PS）1亭認M＋、ノ2＝0．

At　the．ocean　surface，the　following　conditions　are　imposed：
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側辮，、ノ2＝麟等）、ノ2，ゴ＋、ノ2，、12＝0，

（Z）％）～奪三12，ゴ＋112，1／2二（τλ）～等ril彦，ゴ＋112／ρ0，

（P∂）1奪詔，ゴ＋、12，、ノ2＝（τφ）1像魂，升、12／ρ。，

（Z）T）野i鵠2＝（Q　T）～亭71）／ρoo，

（z）S）～7三B2＝（Qs）野∫1）／ρo．

1989

（2－74）

2．4．6　Vorticity　equation

　　　The　finite　difference　analog　of　Eq．（2－28）for　the　stream　function　is

　　　L（の，ゴ）＝ZTPε，ゴ

　　　　　　　　　　　1
　　　　　　　　＝　　（『V砿＋、12，ゴ＋、12＋曜ゴ＋、ノ2，ゴー、12一曜H12，，＋、12一曜H／2，ゴー、12）
　　　　　　　　　　2∠紛

　　　　　　　　　　　　　　1
　　　　　　　　　　一　　　｛COSφゴ＋、12（U砿一、12，ゴ＋、ノ2＋U砿＋、12，ゴ＋、12）
　　　　　　　　　　　2cosφゴ∠y

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　－cosφゴー、12（U砿一、12，ゴー、12＋U砿＋、ノ2，ゴー、ノ2）｝，　　　　（2－75）

where　L　denotes　the　finite　difference　analog　of　the　Laplacian　operator▽2，

　　　　　　　　　　　1
　　　L（の・ゴ）＝∠x’2（の＋・・ゴ＋の一・・ズ2σ∫・ゴ）

　　　　　　　　　　　　　　　1
　　　　　　　　　　＋　　　2｛cosφゴ＋、12（4∫，ゴ＋、一の，ゴ）一cosφゴー、12（の，rの，ゴー、）｝，　　（2－76）
　　　　　　　　　　　COSφゴ∠』y

and

　　　　　　　　興ノ1）一聾∫1）
　　　の，ゴ＝　　　　　　　　　　，
　　　　　　　　　　2∠！H

　　　　　　　　　　　　　　l　KM
　　　磁＋112・ゴ＋・12＝E評1（U警’覧・13＋・ノ2・h＋29sinφゴ＋・12●∂1響・12・ゴ＋・ノ2・ぬ）∠編　　　（2－77）

　　　　　　　　　　　　　　1KM
　　　陥＋・12・ゴ＋・12＝π渥1（γ1範・13＋・12・た一29sinφゴ＋・12・％～砂・12　・12・ゐ）∠駄

The　difference　equation（2－76）is　solved　together　with　the　boundary　conditions，¢，ゴ＝O　along

the　lateral　boundaries．

　　　In　the　present　mode1，the　following　Fourier　direct　method（Williams，1969）is　used　to

solve　the　Poisson　equation．　Let

9・・鎌，2Q・・ゴlin｛（’誰ポ2）π｝・　　　　　（2－78）
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then　Eq．（2－75）may　be　written　after　a　little　manipulation　as

　　　R器編・Q・，・一・＋［R，2x、・C・S｛繍π｝一1］Q・，・＋R器編・Q・，・＋・

　　　　　　　　　　　　　　　　　一諾31ゑ2sin｛（’誰ポ2）π｝Z留ちゴ，　　（2－79）

where

　　　　　　　　2　cosφゴー、12＋cosφゴ＋、12

　　　Rゴ＝∠κゴ2＋　c。Sφゴ∠y2　・　　　　　　　　　（2－80）

The　equation（2－79）is　solved　for　the　Fourier　coefficient　Q，ゴ．Then　the　stream　function

tendencyΦ，ゴcan　be　obtained　from　Qゴ，ゴthrough　Eq．（2－78）．

2．4．7Programming

　　　The　computer　program　for　the　model　is　coded　accordingto　the　program　flow　of　Semtner

（1974），and　changed　to　take　advantage　of　the　array　processor．

　　　To　check　the　coding　of　the　program，volume　integrals　over　the　entire　basin　of　the重erms

in　the　temperature　and　salinity　equations（2－66）and（2－67）are　taken　on　a　certain　time　step．

The　integrals　ofthe　adve¢tiveterms　and　ofthe　horizontal　diffusionterms　shouldbe　essenti＆1－

1y　zero．The　integrals　of　the　vertical　diffusion　terms　should　also　be　zero　except　the　surface

flux　terms．Thus　the　time　changes　of　the　volume　integrals　of　temperature　and　salinity　must

be　equal　to　the　surface　fluxes　to　within　trmcation　error．

　　　A　further　check　is　made　as　to　the　energy　balance．The　time　change　of　the　volume

averaged　kinetic　energy　of　the　vertical　shear　current　is　derived　from　Eqs。（2－29）and（2－30）

as

　　　　叔畜（％12穿∂’2）伽一影∫（％・U＋川4　ゑE・・，　　　（2－8・）

where’V　denotes　the　total　volume　of　the　model　ocean．For　the　time　change　of　the　kinet圭c

energy　of　the　vertical　mean　current，the　following　equation　is　derived　from　Eq．（2－28）：

　　　調（π2吉σ2）4s一一吉塵ZTD4・

　　　　　　　　　　　　　　　　　　一一吉夕｛召clSφ蟹一召clsφ島・（C・Sφク）｝4S

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ク
　　　　　　　　　　　　　　　　　　＝Σ瓦，　　　　　　　　　　　　　　　　　　．　　（2－82）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ゴ三1
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where　S　denotes　the　area　of　the　ocean　and　ZTZ）the　righthand　side　of　Eq．（2－28）．E〆藍and

Ei　represent　the　contributions　associated　with　the　horizontal　pressure　gradient　E’1and　E1，

horizontal　advection　E’2and易，vertical　advection　E’3and　E』，horizontal　diffusion　E’4and

E4，vertical　diffusion　E15and　E5．wind　stress　E’6and　Eも，and　bottom　friction　E’7and　E7，

respectively．The　contribution　associated　with　the　metric　terms　is　included　in　E’2and　E2．

EI　and　El　should　be　zero．The　equality（2－81）must　hold　except　for　a　small　residual，which

comes　from　the　semi－implicit　treatment　of　the　Coriolis　terms．Furthermore，the　following

relations　which　represent　the　transformation　of　k量netic　energy　from　the　vertical　shear

component　to　the　vertically　uniform　component　and　the　transformation　of　potential　energy

to　shear　kinetic　energy　must　hold：

E12＋E’・一吉五｛％’（一召c編賜瓢磯＋響tanφ）

＋∂’（一σc蕊識一講磯一％2t彦nφ）｝4吻

一一矧π（一召c謡冠器一磯＋穿tanφ）

＋σ（一召cまs識一講一ω農一％2t2nφ）｝4解

＝一（E2＋E3）， （2－83）

E〆・一吉五｛％・（一ρ，召1。sφ品∫0ρ94Z）＋が（一ρ1召鉦0ρ94Z）｝伽

伽響ル
ー
一
『
一
y

（2－84）

2．4．8　Notes

　（1）　To　maintain　the　no－slip　boundary　condition　at　the　westem　and　eastem　walls，the

antisymmetric　conditions　are　imposed　on　the　horizontal　velocity　in　the　friction　terms．

Nevertheless，the　symmetric　conditions　are　imposed　on　the　tangential　velocity　component　in

the　advection　terms．Otherwise　the　mass　may　not　be　conserved．This　is　because　the

boundary　condition　on　the　vertically　integrated　current（i．e．，ψ◎＝・constant　along　the　lateral

wa11s）guarantees　no　normal　flow，but　does　not　mean　no　tangential　flow。

　（2）　The　bomdary　conditions　onvertical　velocity一ω＝O　atthe　oceansurface　andbottom
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一can　not　be　thoroughly　satisfied　at　the　same　time．Letω＝O　at　the　ocean　surface，thenω

at　the　bottom　is　calculated　from　Eq．（2－45）or　Eq．（2－59）．．In　the　present　calculations，

vertical　velocities　at　the　bottom　are　less　than10－40f　those　in　the　interior．Therefore，the

condition　at　the　bottom　is　satisfied　to　within　trmcation　error．

2．5　External　forcing

　　　The　model　ocean　is　driven　by　wind　stress　and　heat　and　salinity　fluxes　through　the　sea

surface．The　forcing　fmctions　used　to　obtain　a　steady　state　are　steady　in　time　and　constant

in　longitude．

　　　The　wind　stress　has　no　meridional　component，τφ＝0．The　zonal　componentτλis　taken

from　the　amual　mean　zonal　wind　stress　for　the・Pacific　Ocean　given　in　Wyrtki　and　Meyers

（1976）for30。S－30。N　and　Kutsuwada　and　Sakurai（1982）for30。N－540N（Fig．2－5（a））．

The　tropical　westward　stress　is　minimum　at　l。N．

　　　The仁hermal　forcing　is　given　by　the　approximate　formula　proposed　by　Haney（1971）．

The　heat　flux　through　the　surface　is　calculated　from

QT（λ，φ，孟）＝Q｛Tα＊（φ）一丁1（λ，φ，渉）｝， （2－85）

where　Tα＊is　apparent　atmospheric　equilibrium　temperature，

　　　　Tα＊（φ）一13．・＋17．・C・s（音号），　　　戸　　　（2－86）

（Fig．2－5（b）），7、the　calculated　temperature　of　the　top　layer　of　the　model　ocean，and　Q　a

coupling　coefficient．In　this　study，Q　is　taken　to　b益a　constant　of50ca1／cm2・day・K．This

value　indicates　that　the　temperature　of　the　u如ermost　layer（60m）is　adjusted　to　IT乙＊on　a

time　scale　of　about120days．

　　　The　salinity　flux　through　the　surface　is　calculated　from、

Q∫（λ，φ，渉）＝s、（λ，φ，」）｛β（φ）一P（φ）｝，、 （2－87）

where　SI　is　the　calculated　salinity　ofthe　top　layer，E　the　evaporation，and　P　the　precipitation．

E（φ）is　taken　from　the　zona1血eah　amual　evap6ration　for　the　Pacific　Ocean　estimated　by

Wyrtki（1965），Weareeta1．（1981），andSaiki（privatecommunication，1981）。P（φ）istaken

from　the　zonal　mean　amual　precipitation　for　the　Pacific　Ocean　estimated　by　Dorman　and

Bourke（1979）．The　meridional　profile　of（P－E）（φ），with　addition　ofsome　constant　value

for　zero　total（P－E）．is　shown　in　Fig．2－5（c）．
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2．6Vertical　resoiution　of　the　model　ocean　and　initial　conditions

　　　The　model　ocean　is　divided　into　eight　layers　in　the　vertica1，withbomdaries　at　O，60，190，

380，590，850，1450，2700，and5000m．The　depth　of　the　levels編is　given　in　Table2－1．

　　　The　iロitial　state　of　the　model　is　a　horizontally　uniform　stratification　with　no　motion．

The　vertical　distributions　oftemperature　and　salinityぞre　given　in　Table2－1。Except　forthe

upper　two　levels，they　are　taken　from　hydrographic　data　in　the　westem　tropical　North
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2－6shows　the　corresponding　density　profile．

1989

2、7Computation　and　parameters

　　　The　convergence　ofthe　solution　to　an　equilibrium　is　acceleratedby　two　ways，in　addition

to　the　mmerical　and　programming　techniques：nentioned　in　the　previous　sections．One　way

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Table2－1　Depth　of　levelsβたand　initial　values

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　of　temperature　and　salinity．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　No．　　　Depth　　　　　　　T　　　　　　　　S

1
2
3
4
5
6
7
8

　　（m）

　20

100

280

480

700

1000

1900

3500

　　（℃）

9．2

9．1

9．0

7．2

5．9

4．55

2．35

1．55

　　（％。）

34．515

34．52

34．525

34．54

34．52

34．545

34．62

34．68

1．026

　　　　　　3

（9／cm）
　　1。028

　
　
、

、
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、
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Fig．2－6　1nitial　density　stratification。
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is　to　separate　the　integration　into　two　stages，stage　I　and　stage　II，where　the　zonal　grid

spacing　in　stage　I　is　twice　as　large　as　that　in　stage　II．The　other　way　is　to　use∠∫／α

（α〉1）as　the　time　step　for　integration　of　the　barotropic　vorticity　equation．The　latter

treatment　is　equivalent　to　taking　a　shorter　time　step　for　the　rapidly　adjustingbarotropic　field

than　for　the　baroclinic　field．This　is　justified　when　a1110cal　time　derivatives　vanish，

　　　The　values　of　all　parameters　used　in　the．model　are　given　in　Table2［2。The　magnitude

of14ηis　determined　so　that　the　frictional　width　ofthewestembomdary　current　is　marginally

resolved　by　the　zonal　grid　spacing∠λ（Takano，1974）．Forん，a　much　smaller　value　is

chosen　than　that　required　for∠4舵．because　the　horizontal　diffusion　and　surface　flux　w｝11

nearly　balance　if　the　same　value　is　chosen，especially　in　stage　I．But　a　further　decrease　of

∠4んexcites　a　computational　mode．

　　　As　noted　above，extemal　gravity　waves　are　filtered　out　by　employing　the　rigid－lid

assumption，and　inertial　oscillations　are　handled　by　treating　the　Coriolis　terms　implicitly．

Hence，the　maximum　time　step　which　can　be　used　in　this　system　isdetermined　approximately

Table2－2　Values　of　parameters　used　in　the　model．

parameters Stage　I　　　　Stage　II

σ
9
g
禽
の
甜
E
斑
踊
〃
潮
邸
魚
轟
ん
窮
α
Q

6375km

7．292×10－5sec－1

980cm／sec2

1．025g／cm3

（ρocρ＝1．O　cal／cm3・K）

8
5000m

45

2．0。

23　　　　　43

5．0。　　　　　　　2．5。

1．O　cm2／sec

1．Ocm2／sec

2．0×109，3．0×108cm2／sec

2．0×107cm2／sec

4。8　　　　　　　　4．O　hr

10

50cal／cm2・day・K

radius　of　the　earth

rotation　rate　of　the　earth

acceleration　of　gravity

reference　density　of　sea　water

specific　heat　of　sea　water

number　of　levels　in　verticaI

total　ocean　depth

number　of　T，S　points　in　latitude

meridional　grid　separation

number　of　T，S　points　in　longitude

zonal　grid　separation

vertical　eddy　viscosity

vertical　eddy　conductivity

horizontal　eddy　viscosity

horizontal　eddy　conductivity

time　step

（∠∫／α：time　step　for　the　vorticity　equation）

coupling　coefficient
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bythephasespeed・fintemalgravitywavesWesetα一1・．1fα一1，thati亀ifthesame

timestepistakenf・rtheverticalmeancurrentasf・rtheverticalshearcurrenち∠伽st

bereducedt・ab・ut・neh・urin・rdert・supPressc・mput五ti。nalinstability
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3．NormaI　State

3．1Time　integration

　　　As　already　indicated　in　section2．7，the　calculation　was　carried　out　in　two　stages．The

integration　of　stage　I，in　which∠λ＝5．0。，was　made　over　a　period　of100years，starting　from

the　initial　state　given　in　section2．6．Then，instantaneous　fields　at　the　end　of　stage　I　were

interpolated　linearly　to　the　grids　of　stage　II，in　which∠λ＝2．5。，and　the　stage　II　was

calculated　for　another40years．

　　　　Fig．3－1（a）shows　the　time　history　of　the　overall　mean　kinetic　energies。The　total

kinetic　energy　reaches　its　maximum　value　at　the　begiming　of　each　stage，the220th　day　of

stage　I　and　the60th　day　of　stage　II．Then，it　begins　to　decrease　until　the6th　year　of　stage

I　and　the220th　day　of　stage　II．　For　the　rest　of　each　stage，the　total　kinetic　energy

（b）

（a）

stage　I・ stage　E
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『

：
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0

Fig．3－1

0
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「
）
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∠
－

（cmlsec）

1．5

（c請sec2）

1．0

0　5

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　0．0

　20　　　　40　　　　60　　　　80　　　’100　　　 120　　　140
　　　　　　　　　　　　　　　　　　（year）

（a）Time　history　of　the　overa11mean　kinetic　energies　per　mit　mass．K．E．，K．E1．，

4nd　T．K，E．mean　the　kinetic　energies　of　the　vertical　mean　currentシvertical　shear

current，and　total　current，respectively．

（b）Time　development　of　the　westem　boundary　current　at（33。N，2．50E）during

stage　I　and　at（330N，1．25。E）during　stage　II．The　curves　correspond　to　the　north－

ward　velocities　at　leve11（top）through　leve18（bottom）．
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continues　to　increase　very　slowly。Almost95％of　the　kinetic　energy　is　contributed　by　the

vertical　shear　current．The　kinetic　energy　of　the　vertical　mean　current　is　almost　cohstant

except　for　the　first100days　of　each　stage．（lt　should　be　remembered　that　the　rate　of　change

of　the　vertical　mean　current　was　reduced　to　one　tenth　in　the　present　mode1．）　The　available

potential　energy（not　shown　here）increases　from　zero　at　the　initial　time　to415（cm／sec）2at

the　end　of　the140th　year．The　northward　component　of　the　westem　boundary　current　is

shown　as　a　function　of　time　in　Fig．3－1（b）．The　current　cont圭mes　to　speed　up　in　the　upper

ocean　except　for　a　short　term　at　the　begiming　of　stage　II．

　　　The　thermal　response　is　rapid　near　the　surface，and　the　temperature　averaged　over　level

l　is　almost　constant　dur圭ng　the　last60years．On　the　other　hand，the　mean　temperatures　of

levels5and6increase　at　the　rate　of　O．01～0．02℃／year　in　stage　II．　This　reflects　that　the

thermocline　given　as　an　initial　state　diffuses　with　time．The　overall　mean　temperature

continues　to　increase　slowly　throughout　the　computation．An　inspection　ofthe　time　develop－

ment　of　the　temperature　and　salinity　pattems　in　a　meridional　plane　along　the　central

longitude　shows　that　their　main　features　are　developed　during　the　first50years．

　　　In　this　chapter　the　final　state　of　stage　II，which　is　defined　as　the　normal　state　in　the

subsequent　studies，is　described　briefly．Overall　characteristics　are　similar　to　the　mmerical

solutions　of　Bryan　and　Cox（1968），Haney（1974），and　Takano（1981）．

3．2　HorizontaI　distributions

　　　Fig．3－2shows　the　stream　function　of　the　vertically　integrated　transport．Five　circula－

tion　gyres　are　developed　in　the　model　ocean．Thegeneral　characteristics　ofthe　pattem，such

as　the　latitudinal　extent，relative　strength，and　rotating　direction　of　each　gyre，are　basically

identical　to　those　predicted　by　the　Stomme1・Munk　theory　of　a　wind－driven　ocean，But　there

are　some　discrepancies．The　maximum　poleward　transport，for　example，by　the　anticy－

clonic　subtropical　gyre　in　the　northem　ocean　occurs　at28。N，while　the　wind　stress　c嘩1is

maximum　at30。N．The　maximum　transport　of44．8×1012cm3／sec　is　smaller　by　about20％

than　that　computed　according　to　the　Sverdrup　relation，55．4×1012．These　discrepancies　are

mainly　caused　by　the　smoothing　effect　of　the　large　eddy　viscosity　used　inthe　mode1．In　fact，

the　transport　given　by　the　Sverdrup　relation　is29．8×1012at26。N，362×1012at28。N，38．4×

1012at32。N，and12．8×1012at34。N（cf．Fig，3－13，which　shows　a　result　for　a　weakly　viscous

mode1）．

　　　The　fields　of　temperature，salinity，density，and　horizontal　velocity　at　le∀el　l　are　shown
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Stream　function　of　the　vertically　integrated　transport．

The　contour　interval　is　given　at　the　top　left．Thick　lines

are　drawn　every　five　intervals．1Sγ＝106m3／sec．

in　Figs．3－3（a）through（d）．Although　the　general　pattems　of　isotherms　and　isohalines　are

zonal　and　are　principally　govemed　by　the　extemal　parameters7』＊and　（P－E），several

features　dynamically　produced　are　clearly　seen．In　particular，a　cold　water　band　is

developed　along　the　equator　where五＊is　maximum．This　is　a　result　of　the　strong　diver・

gence　of　the　wind－driven　Ekman　currents，whichbuilds　up　a　narrow　ban（i　of　strong　upwelling

（ωis5×10－3cm／sec　at　the　bottom　of　the　uppermost　layer）along　the　equator．In　addition，

there　is　a　warm　tongue　extending　northward310ng　the　westem　boundary　in　the　north

subtropical　latitudes．This　feature　is　due　to　the　horizontal　temperature　advection　in　the

anticyclonic　gyre．The　model　analog　of　the　subtropical　front　can　be　seen　in　the　temperature

field　between25。N　and30。N，which　shifts　northward　in　the　eastem　part　of　the　ocean

（Takeuchi，1984）．

　　　The　density　distribution　is　primarily　determined　by　the　temperature．The　salinity　acts

to　strengthen　the　density　front　around20。N，and　to　weaken　it　north　of　about25。N．

　　　The　current　vectors　clearly　show　the　model　analogs　of　the　Kuroshio，the　North　Pacific

Current，and　the　Subtropical　Counter　Current．The　westem　boundary　current　attains　a
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Fig．3－3 （a）Temperature，（b）salinity，（c）density，and（d）horizontal　velocity　vectors　at

level　L　Velocity　vectors　are　plotted　only　at　every10。of　longitude．The　arrows　are

scaled　by　the　vectors　given　at　the　top　left．
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maximum　speed　of40cm／sec　at31。N．The　model　analogs　of　the　North　Equatorial　Counter

Current　and　the　North　Equatorial　Current，on　the　other　hand，are　very　weak．In　the　tropical

latitudes　the　currents　have　a　discemible　poleward　component，of　which　the　dominant　part　is

the　Ekman　current　driven　by　the　easterly　wind　stress．As　a　result　the　zonality　of　currents

in　the　tropics　is　very　poorly　reproduced．　The　analogs　of　the　Califomia　Current　and

westward　subarctic　currents　are　completely　missing　at　leve11．

　　　Figs．3－4（a）and（b）show　the　temperature　andvelocity　fields　at　level2．The　coldwater

along　the　equator　is　much　less　extensive　than　at　leve11，and　a　warm　water　pool　is　developed

in　the　westem　part　of　the　tropics．The　flow　pattem　near　the　equator　is　a　reversal　of　that

at　level1．The　model　analog　of　the　Equatorial　Undercurrent　is　produced，though　it　has　a

considerable　equatorward　component．（lt　should　be　noted　that　velocity　vectors　are　plotted　at

every　fourth　grid　in　the　longitudinal　direction．）　The　subsurface　extension　of　the　model’s

North　Equatorial　Comter　Current　at7。：N　is　merged　with　the　equatoria玉mdercurrent．The

subtropical　gyre　of　the　northem　ocean　is　clearly　seen　at　leve12since　the　model’s　North

Equatorial　Current　is　stronger　than　at　level1．But　the　eastward　transport　in　the　gyre　is

much　larger　than　the　westward　transport．A　large　part　of　the　eastward　flowing　mass　bumps

againsttheeastemboundary　andsinkstodeeperlayersthere．Weakwestwardcurrentsare

seen　along　the　northem　bomdary．The　model’s　Equatorial　Undercurrent　is　almost　zonal　at

level3（not　shown　here）．

　　　Figs．3－5（a）and（b）show　the　temperature　and　velocity　fields　at　leve14．The　tempera．

ture　is　relatively　low　in　the　tropical　region，and　warm　water　pools　are　developed　in　the

sQbtropics．In　the　equatorial　region，noted　are　the　eastward　currents　symmetrically　located

about　the　equator．In　the　eastem　half　of　the　equator，they　are　separated　by　westward

currents　centered　on　the　equator．The　eastward　currents　are　the　model　analog　of　the

Equatorial　Subsurface　Comter　Currents．The　most　unrealistic　feature　of　Ievel4is　a　warm

tongue　extending　west－southwestward　from　the　eastem　bomdary　near30。N．The　warm

water　is　supplied　by　strong　downwellings　in　the　vicinity　of　the　eastem　boundary，and　it　is

advected　along　the　southem　flank　of　the　subtropical　gyre．（The　realistic　temperature　pattem

is　a　westward　intensified　pool　of　warm　water，1ike　that　produced　in　the　southem　ocean．）

The　same　unrealistic　feature　is　also　seen　at　level3，where　a　waτm　tongue　is　generated　around

25。N．

　　　　The　fields　at　the　lower　four　levels　are　not　shown　here．The　warm　tongue　extending

from　the　eastem　bomdary　is　also　seen　at　leve15and　level6around38。N　and44。N，re一
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spectively．At　leve17warm　temperatures　are　produced　in　the　vicinity　of　the　northem

boundary．

3．3　Ve吐ica　I　sections

　　　The　three・dimensional　structure　of　physical　property　is　almost　uniform　in　the　zonal

direction　except　near　the　westem　and　eastem　boundaries．Figs．3－6（a），（b），and（c）show

the　distribution　of　temperature，salinity，and　density　in　a　cross－section　along　the　central

longitude．（Note　that　in　the　following　vertical　sections，the　uppermost　one　kilometer　of　the

ocean　is　shown　in　an　expanded　scale．）　The　temperature　section　shows　a　tendency　for　t数e

thermocline　to　be　sha110w　in　the　equatorial　region．Near8。N　the　thermocline　bifurcates　into

an　upper　and　a　lower　portion．The　upper　one　gradually　shallows　poleward　and　surfaces　at

about250N．It　is　associated　with　the　model’s　Subtropical　Comter　Cuπent．The　lower　one，

which　slopes　down　toward　the　north，is　associated　with　the　westward　flowing　branch　of　the

subtropical　gyre．The　water　below　l　km　has　no　outcrop　at　the　surface，since　the　convective

overtuming　adjacent　to　the　northem　bomdary　penetrates　only　to　l　km．（ln　the　vicinity　ofthe

eastem　boundary　the　convective　overtuming　penetrates　down　to　about2km．See　Fig．3－8

（a）．）

　　　In　the　salinity　section，relatively　high　or　low　salinity　water　is　extended　downward　from

the　sea　surface　with　the　latitude　where　the　imposed（P－E）takes　a　minimum　or　maximum

value．

　　　The　salinity、minimum　layer　at　an　intermediate　depth　extending　southward　from　the

subarctic，which　is　one　of　the　most　salient　features　observed　in　the　North　Pacific，is　not

reproduced．The　density　field　is　quite　similar　to　that　of　temperature．

　　　　Fig．3－6（d）shows　a　cross－section　of　the　eastward　velocity　component．The　vertical

profile　is　complicated　at　the　equator　where　eastward　and　westward　currents　altemate

between　leve15and　leve18．The　eastward　velocity　corresponding　to　the　model’s　North

Equatorial　Counter　Current　is　only　slightly　discemed　and　merges　with　the　model’s　Equatorial

Undercurrent　as　described　above．

　　　　In　the　northem　extratropics　there　are　three　maxima　of　eastward　current　speed．One　at

230N　corresponds　to　the　model’s　Subtropical　Comter　Current．The　other　two　are　caused　by

the　latitudiml　profile　of　the　imposed　wind　stress　cur1（cf．Fig．3－12）．

　　　　The　temperature　section　along　the　equator　is　shown　in　Fig．3－7．The　model　reproduces

two　interesting　featureswhich　are　also　seen　inthe　observedtemperaturesections（Moore　and
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observations，the　zonal　temperature　gradient　is　large　in　the　eastern　region　and　relatively

isothermal　warm　water　is　located　in　the　westemregion．In　the　model，on　the　other　hand，the

gradient　is　relatively　large　near　the　westem　boundary（see　Fig．3－3（a））．This　discrepancy

can　be　partly　attributed　to　the　zonal　stmcture　of　the　wind　stress．A　zonally　uniform　stress

is　imposed　in　the　mode1，while　several　analyses　of　the　tropical　wind　field（Wyrtki　and

Meyers，1976）indicate　that　the　amual　mean　wind　stress　significantly　varies　in　the　zonal

direction　and　the　westward　wind　is　strongest　in　the　central　Pacific　Ocean．

　　　Now　the　vertical　thermal　stmcture　associated　with　the　warm　tongue　seen　in　the　southern

flank　of　the　northem　subtropical　gyre　is　described．Fig，3－8（a）shows　the　vertical　temper－

ature　section　along　the　eastem　boundary．It　indicates　that，north　of20。N，surface　warm

water　penetrates　to　a　greater　depth　with玉atitude．The　zonal　temperature　section　along

300N，which　cuts　through　the　center　of　the　subtropical　gyre，is　shown　in　Fig．3－8（b）．The

isotherm　pattem　is　not　realistic　in　the　eastem　part　where　strong　downwelling　takes　place．

In　observed　sections，isotherms　generally　slope　upward　to　the　east　except　in　the　westem

boundary　current　region．
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3．4Meridlonal　clrculation　and　meridional　heat　transport

　　　Integrating　the　continuity　equation（2－5）from　the　westem　to　the　eastem　boundar夕，the

following　equation　is　obtained：

∫100π1180c・sφ診＋∫100πノ180召1φ（∂c・sφ）胴・　　　　（3一・）

From　this　relationship　the　meridional　circulation　integrated　over　the　zonal　extent　of　the

ocean　basin　can　be　specified　in　terms　of　a　transport　stream　functionの，such　that

　　　∫　　　　　100π1180　　　　　∂φ
　　　　　　　　　　召COSφ・卿繊＝　　，
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　召∂φ

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（3－2）

　　　∫　　　　　100πノ180　　　　　　∂の
　　　　　　　　　　召COSφ・∂繊＝一　．
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　∂z

　　　The　streamfmction　is　shown　in　Fig．3－9．A　direct　meridional　cell　of　basin，wide　scale

dominates　in　the　northem　ocean．The　general　sinking　motion，which　primarily　occurs　near

the　eastem　bomdary，extends　deep　to　the　north．This　thermohaline　circulation　is　confined

to　the　upper2km，and　the　abyssal　part　of　the　basin　is　isolated．The　isolated　water，whose

temperature　and　salinity　gradually　change　from　each　initial　value　mainly　due　to　verticaI

diffusion，is　heavier　than　the　dense　water　formed　by　the　model　cooling．The　shallow　cells　in

the　equatorial　region　are　primarily　wind－driven．

　　　Fig．3－10shows　the　heat　flux　through　the　ocean　surface．Major　heating　occurs　in　the

equatorial　region，and　malor　cooling　occurs　in　the　westem　boundary　region　of　the　northem

subtropics　and　in　the　northem　bomdary　region．Weak　cooling　and　heating　occur　in　the

n！orthem　interior　region　between130N　and25。N，and　between25。N　and40。N，respectively．In

an　equilibrium　state，the　heat　absorbed　in　the　tropics　must　be　transported　poleward　to

compensate　the　upward　heat　flux　in　the　higher　latitudes．The　total　meridional　heat　trans－

port　is　given　by

　　　E一ρ・・ρ∫1∫100πノ180（∂T一ハh2器）召c・sφ勲

　　　　　一ρ・・ρ∫1∫100π1180（船∂1T’一鰐舞）一φ徽・　　　（3－3）

where　the　overbars　indicate　the　zonal　averages，and　the　primes　the　deviations　from　them．

The　first　term　represents　the　heat　transport　associated　with　the　mean　meridional　circulation

shown　in　Fig．3－9』The　second　term　is　the　effect　of　correlations　between　deviations　from

zonal　averages，and　represents　the　heat　transport　associated　with　horizontal　gyres．The　last
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term　represents　the　contribution　of　the　northward　diffusion　of　heat．The　total　heat　trans－

port　and　three　components　are　shown　in　Fig．3－11．The　heat　transport　associated　with　the

mean　meridional　circulation　dominates　except　in　the　vicinity　of　the　northem　and　southem

bomdaries　where　the　effect　ofhorizontal　diffusion　becomes　significant．The　total　transport

has　a　maximum　value　of9×1014W　at15。N．

3．5Comments

　　　We　describe　here　two　aspects　of　the　general　circulation　which　the　model　fails　to

reproduce．

　　　The　first　is　on　the　North　Equatorial　Comter　Current．The　second　is　on　the　southward
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currents　in　the　eastern　part　of　the　northern　subtropical　gyre　and　the　associated　density

stmcture．They　are　both　one　of　the　salient　elements　in　the　observed　upper　ocean　structure．

　Although　these　defects　do　not　cause　any　significant　errors　in　the　response　studies　given

in　the　next　chapter，they　would　give　quantitatively　inaccurate　results．

　（1）　In　the　tropics，currents　are　generally　zonal　and　narrow　in　the　north－south　direction．

It　is　supposed，therefore，that　the　lateral　viscosity　coefficient　used　in　the　modeLis　too　large
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to　resolve　the　equatorial　current　pattem．From　this　viewpoint，a　weakly　viscous　model，in

which∠4規＝3．5×107cm2／sec　and∠λ二1．250，was　integrated　over　a　period　of10years，starting

from　the　initial　state　of　rest　given　in　section2．6．In　this　model，the　salinity　was　held

constant，i　e．，S＝34．5，because　salinity　has　only　a　minor　effect　on　the　density　stmcture　in　the

low　latitudes．

　　Fig．3－12shows　a　meridional　section　of　the　eastward　velocity　component　at　the　end　of　the

10th　year．The　mode1’s　North　Equatorial　Counter　Current　is　clearly　produced，with　a　core

at　the　surface．It　thus　appears　that　the　meridional　grid　distance　of2。would　marginally
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　　HORlZONTAL　VELOCITY（∪）
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54N　　　　30N・　　　　0　　　　　　　30S

Fig。3－12　As　in　Fig．3－6（d）except　for　the　weakly　viscous　model　and　along50．625。E．

resolve　the　equatorial　current　pattem　if　the　viscosity・coefficient　is　small　enough。In　the

figure，an　eastward　ce11，which　is　a　south　equatorial　counter　current，is　also　seen　at90S．This

is　attributed　to　the　imposed　wind　stress　cur1，having　maxima　at2。S　and10。S．、Fig．3－13

shows　the　stream　fmction　of　the　vertically　integrated　transport．The　southem　tropical　gyre

and　the　northem　subtropical　gyre　have　both　split　into　two　gyres　as　a　result　of　the　reduction
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As　in　Fig．3－2except　for　the　weakly　viscous　model．

of　viscosity（cf．Fig．3－2）．　The　split　pattems　reflect　the　cur1τpattern．

　　　　（2）　In　the　eastem　subtropics，the　same　feature，that　is，a　warm　tongue　extending

westward　from　the　eastem　boundary，appears　more　or　less　in　the　results　as　previously

reported，for　example，by　Haney（1974）and　Takano（1981）．（It　is　also　seen　in　the　result　of

an　eddy　resolving　model　by　Han（1975），in　which　the　calculation　was　started　from　the

quasi・steady　state　obtained　with　a　coarse　grid　mode1．）

　　　This　feature　is　due　to　the　heat－driven　circulation，as　shown　in　Takano（1981）．The

upper　bomdary　condition　on　temperature　forces　the　temperature　of　the　upper　oc¢an　to　take

a　southward　gradient　in　the　eastern　subtropics　where　horizontal　currents　are　weak．

Therefore，a　baroclinic　current　normal　to　the　bomdary　is　developed　near　the　eastem
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b・undary・wheretheverticalmeancurrenthasn・n・rmalc・mp・nent．（Thewarmt。ngue

featureapParentlyd・esn・tapPearinSemtnerandMintz（1977）．The即adientσfthe

apparent　air　temperature　is　not　parallel　to　the　eastem　boundary　in　their　model，but　it　is　not

clearh・wthisc・nditi・naffectsthedynamicsneartheeastemb。undary．）
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4．　Response　Studies

4ユ　　l　ntroduction

　　　In　this　chapter，numerical　experiments　are　presented　which　examine　the　generation　and

evolution　of　large－scale　oceanic　anomalies　in　response　to　anomalous　wind　forcing，on　time

scales　of　a　month　to　a　few　years．Anomalous　winds　corresponding　to　a　relaxation　of　the

easterly　winds　in　the　equatorial　region（section4．2）and　an　intensification　of　the　trade　winds

in　the　tropical　and　subtropical　region（section4．3）are　imposed　for　several　months．These

wind　anomalies　are　known　as　one　of　the　atmospheric　phenomena　involved　in　ENSO（e．g．，

Rasmusson　and　Carpenter，1982）．Also　is　presented　an　additional　experiment　which　demon－

strates　the　evolution　of　an　existing　temperature　anomaly　under　no　anomalous　wind　forcing．

　　　The　experiments　are　summarized　in　Table4－1－1．The　corresponding　anomalous　winds

and　initial　temperature　an6maly　are　also　shown　in　Fig．4－1－1．Case101and　case201，whose

normals　are　horizontally　uniform　and　motionless，are　the　counterparts　of　case100and　case

200．

　　　Before　anomaly　experiments　are　carried　out，the　model　is　integrated　over　two　years，

starting　from　the　state　at　the140th　year　described　in　Chapter3．During　this　integration　and

the　following　anoma玉y　experiments，the　heat　and　salinity　fluxes　through　the　ocean　surface

are　kept　to　be　the　same　as　those　at　the　end　of　the140th　year．This　condition　is　chosen

simply　in　order　to　isolate　the　effects　of　anomalous　wind　forcing　and　the　ocean’s　intemal

adjustment　mechanisms　on　anomaly　development．The　heat　flux　calculated　according　to

Eq．（2－85）has　a　tendency　to　damp　the　temperature　anomalies．The　effects　of　anomalies　in

the　surface　heat　and　salinity　fluxes　on　the　generation　and　evolution　of　oceanic　anomalies　are

not　studied　here．

　　　The　following　description　refers　mainly　to　the　temperature　anomalies．丁肋伽o彫紛げ

‘z　z7‘z7毎6」6廊44●箆64粥　云h646∂勿吻●o銘〃o”z露s　多zo7％z‘zl側hJ6h乞s　o6たz勿z64憂y　孟h6勿zホ召9観ガoηノわ7

云h召sα吻6ρ爾04観467％oα箆o吻αlo祝sヵκ初g．Since　the　normal　run　is　almost　steady　except

in　the　deeper　layers，the　state　is　similar　to　that　described　in　Chapter3．The　definition　is

employed　because　the　temperature　of　the　deeper　layers　changes　slightly　due　to　the　vertical

diffusion　even量n　the　absence　of　anomalous　forcing．The　prediction　equation　for　a　tempera・

ture　anomaly　can　be　written　as

　　　　∂Tノ　　　，　∂T　　　，∂T　　＿　∂T’　　＿∂Tノ　　，∂T　　＿∂T’　　，　∂Tノ
　　　　　∂渉＝一％σC。Sφ∂貞一％∂φ％C。Sφ∂只％∂φ一御∂β一卿∂Z一％C。Sφ∂R

　　　　　　　　　　　　　　　（A）　　　（B）　　　（C）　　　（D）　　（E）　　（F）　　　（G）
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Table4－1－1 Description　ofthe　experiments，（a）r自sponseto　anomalouswind

forcing　and（b）evolution　of　an　initial　temperature　anomaly．τλ

indicates　the　normal　wind　stress．Period　means　the　term　for

which　anomalous　winds　are　imposed．The　normal　state（＊）is

almost　identical　to　the　quasi・steady　state　described　in　Chapter

3，while　that（＊＊）for　case101and　case201is　horizontally

uniform　and　motionless．

（a）

case anomalous　wind　stress
period
（days）

normaI
state

100

101

110

120

130

200

201

210

0．35
sin（λ誌25π〉・麦｛・＋F・s（畜π〉｝

　　　　　　　　　　　　　　1．25≦ノ1≦66．25

　　　　　　　　　　　　　　－9≦φ≦9

1τλ（φ）1

1τλ（φ）1

1τλ（φ）1

1．25≦λ≦28．75

－9≦φ≦9

36．25≦λ≦63．75

　－9≦φ≦9

71．25≦ノし≦98．75

　－9≦φ≦9

一・・35・sin（λ一壽・75π）・去｛1＋c・s（φ言15π）｝

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　33．75≦λ≦98．75

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1≦φ≦29

一1τλ（φ）1 51．25≦λ≦98．75

　　11≦φ≦29

90

90

90

90

90

180

1、80

90

＊

＊＊

＊

＊

＊

＊

＊＊

＊

（b）

case initial　temperature　anomaly
normal
state

250
3．c。s（λ一50π）。c。s（φ一14π）

25 　12

　37．5≦λ≦62。5

　　　8≦φ≦20

－380≦zr≦0

＊
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Fig．4－1－1 Location　and　stmcture　of　the　anomalous　zonal　wind　stress，

（a）cしーっ100and　case101，（b）case110，case120，and　case130，

（c）case200and　case201，（d）case210and（e）10cation　and

stmcture　of　the　initial　temperature　anomaly　of　case250。The

zonal　and　meridional　structures，unless　they　are　zonally

uniform，are　shown　along　the　longitude　and　latitude　through

the　centers　of　the　anomalously　forced　regions．The　initial

anomaly　of　case250uniformly　e琴tends　from　the　surface　to

380mdepth．
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Fig．4－1－1　Continued．
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Fig．4－1－1　Continued．

，∂T’　，∂T’　　　　Kh∂2T’
∂　　一卿　　＋∠侃▽2Tノ＋
　　召∂φ　∂z　　　δ∂z2’
　　（H）　　（1）　　（J）　　　（K）

（4－1）

where　the　overbars　denote　the　normals，and　primes　the　anomalies。Terms（A），（B），and（E）

denote　the　effect　of　advection　of　normal　temperature　field　by　anomalous　currents，terms（C），

（D），and（F）the　effect　of　advection　of　anomalous　temperature　field　by　normal　currents，and

terms（G），（H），and（1）the　effect　of　advection　of　anomalous　temperature　fieldby　anomalous

currents．Terms（J）and（K）are　the　diffusive　change　of　anomalous　temperature．If　the

normal　state　is　horizontally　miform　and　motionless，as　in　case101and　case201，terms（A），

（B），（C），（D），and（F）are　always　zero，and　term（E）plays　the　most　important　role　in　the

initial　development　of　temperature　anomalies．

　　　It　would　be　helpful　for　describing　the　oceanic　response　to　tabulate　the　characteristics　of

the　vertical　normal　modes　in　the　model　ocean　in　advance．Typical　values　for　the　first　three

baroclinic　modes　are　given　in　Table4－1－2for　a　few　typical　stratifications．h　is　the　equiva－

lent　depth　associated　with　the　given　mode．6＝雁万is　the　phase　speed　of　the　corresponding

gravity　wave．．LR，the　Rossby　radius　of　deformation，is　a　characteristic　horizontal　length

scale．　6R　is　the　westward　phase　speed　of　the　non－dispersive　Rossby　wave：

　　　　　　　　1　　　　1
　　　　cR＝万蔽＝万・（f・ranequat・rialm・dewithmeridi・nalm・demmber1）・
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Table4－1－2　Characteristics　of　the　firSt　three　baroclinic　modes　in　the　model　ocean，

　　　　　　　　　　（a）（0。，50。E），（b）（6。N，50。E），and（c）（1串。N，50。E）．d　and　y　in　the　last

　　　　　　　　　　Iine　indicate　that　the　unit　is　day　and　year，respectively。

（a） （b） （c）

mode

h　cm

ocm／S

LR　km

OR　cm／S

TR

　1

133

361

397

120

107d

　2

40

198

294

66

195（1

　3

18

132

240

44

294d

　1

132

360

236

127

101d

　2

42

203

133

40

318d

　3

18

134

88

17

2．Oy

　1

140

371

82

15

2．3y

　2

37

191

42

3．9

8．6y

　3

　17

128

28

1．8

19．ly

　　　　　一融h　（f。ran。ff．equat。rialm。de）．　　　　　　（4－2）
　　　　　　　　∫2

whereβis　the　northward　gradient　of　the　Coriolis　parameter∫（＝29sinφ）．The　eastward

phase　speed　of　the　equatorially　trapped　Kelvin　wave　is　equal　to6．TR　indicates　the　time

required　for　the　Rossby　wave　to　propagate　from　the　eastem　to　the　westem　bomdary　at　each

latitude．Fig．4－1－2shows　the　eigen　modes　of　temperature　change　associated　with　the　first

three　baroclinic　modes．These　changes　arise　through　term（E）in　Eq．（4－1）．If　we　project

the　wind　stress　which　acts　as　a　body　force　in　the　uppermost　layer　into　the　vertical　normal

modes　for　the　equatorial　region，the　second　baroclinic　mode　is　shown　to　have　a　slightly　larger

projection　than　the　first．（Figures　appearing　in　sections4．2and4．3are　summarized　in　Table

4」1－3．）

4．2Response　to　anomaIous　forcing　in　the　equatorial　ocean

4．2．1AnomaIous　eastward　wind（cases100and101）

　　　In　case100，anomalous　eastward　winds　are　imposed　in　the　westem　two－thirds　of　the

equatorial　region（10。S－100N）for90days（day1－day90）（Table4－1－1（a），Fig．4－1－1（a））．

The　maximum　wind　stress　anomaly　of　O．35dyne／cm2nearly　cancels　the　normal　westward

wind　stress　on　the　equator．There　are　no　oceanic　anomalies　at　the　initial　time。This

experiment　is　intended　to　examine　the　oceanic　response　to観の7勿翻6忽漉o％げ孟h66観6吻

ωづ％ゐ　づn　孟h6　ω6s孟召仰z6（1z昭ゑ07鹿zl　o66‘z多z．

　　　Case101is　an　experiment　which　employsthe　same　anomalouswinds　as　case100，whereas

the　initial　state　is　horizontally　uniform　and　motionless．The　initial　temperature　and　salinity
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Fig．4－1－2 Vertical　struct・・re　of　the　temperature　changes　associated　with　the　first　three

baroclinic　modes，（a）（0。，50。E），（b）（6。N，50。E），and（c）（18。N，50。E）．Horizontal

scale　is　arbitrary。

are　those　obtained　by　averaging　the　initial　state　of　case1000verthe　region　from10。S　to10。N

and　from　O。to100。E．In　this　section，the　results　of　case100are　described　first，then　they　are

compared　with　those　of　case101．
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Table4－1－3 List　of　figure　numbers　given　in　sections4，2and4．3．λ，φ，名，々and！are　longitude，1atitude，height，level，

and　time，respectively，Units　of（λ，φ）and！are　degree　and　day，respectively．

㎝
㎝

Anomaly Tノ（λ，φ）T’（λ，φ） T〆（λ，φ）T’（λ，φ） T（λ，φ）T〆（λ，φ）T’（φ，ζ）T’（φ，名）T〆（λ，β）T’（λ，β）T〆（λ，β）T’（λ，z） T〆（λ，ず） T’（λ，！） T’（λ，！） T’（φ，！） ％〆（λ，’） Others

Case ρ90　　ずニ120 ’＝180　！＝300 ！ニ360　！＝720　仁90　！二180　φニ0　　φニ6　φニ14　φ＝18 φ＝0 φニ6 φ＝18 身＝1 φ＝0

100 4－2－2 4－2－6 4－2－7　　　　　　　　　　　　　　4－2－3　　　　4－2－4　　　　4－2－5 4－2－8 4－2－10 4－2－9 4－2－1

（a）たニ1 （a）々＝1 （a）海二1　　　　（a）λ＝15（a）λ＝15（a）！ニ90 （a）々＝1 （a）λ＝0 （a）た＝1

（b）海二2 （b）々二2 （b）たニ2　　　　　　　　　（b）！1＝85　（b）λ二85　（b）！ニ180 （b）彦＝2 （b）λ＝10 （b）セ＝2

101 4－2－11 4－2－12

（a）彦二1 （a）たニ1

（b）たニ2 （b）た＝2

110 4－2－13 4－2－13 4－2－14 4－2－14

（a）た＝1 （c）た＝1 （a）た＝1 （c）た＝1

（b）た＝2 （d）たニ2 （b）彦＝2 （d）々＝2

（e）たニ6
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　　　The　relaxation　of　the　easterly　winds　results　in　an　eastward　acceleration　in　the　upper

oceanbecause　of　the　initial　eastward　pressure　force　balanced　with　the　normal　westwardwind

streSS．

　　　Therefore，the　westward　equatorial　current　of　the　uppermost　level　decelerates，and　then

reverses　its　direction．This　is　evident　in　Fig．4－2－1，which　shows　the　evolution　ofthe　surface

currents　along　the　equator（see　also　Fig．4－2－9（a））．As　a　result，the　westward　advection　of

the　cold　water　upwelled　on　the　equator　weakens，andthen　aneastward　advection　ofthe　warm

water　pooled　in　the　westem　equatorial　region　takes　place．

　　　　In　the　meridional　section，anomalous　equatorward　convergent　currents　are　induced　inthe

surface　layer，which　are　compensated　by　downwelling　on　the　equator，upwelling　on　both　sides

of　it，and　poleward　divergent　motion　at　depth．This　anomalous　meridional　circulation　tends

to　raise　the　surface　temperature　along　the　equator　by　means　of　suppression　of　the　equatorial

upwelling，and　also　by　horizontal　heat　advection　since　the　normal　temperature　is　maximum

at8。N　and8。S（Fig．3－3（a））．Due　to　the　combined　effects　of　the　anomalous　horizontal　and

vertical　advections　of　normal　temperature　field（terms（A），（B），and（E）in　Eq．（4－1）），

anomalous　temperatures　initially　develop　in　the　forced　region．Moreover，mforced　regions

may　be　affected　by　Kelvin　and　Rossby　waves　or　advection　of　anomalies　by　normal　currents．

Z〔〕NAL　VEL〔〕CITY　　　　　　CASE　100
LEVEL　1　（20　図）　　　LAT．＝O

　C．1．＝1　C図／S　　　　　　　　　　　　　　　D　A￥

0　　　　　　　　　　　　　50　　　　　　　　　　　　100

Zonal　velocity　variations　along　the　equator　at　level　l　in

case100．Shaded　areas　indicate　westward　flow．

Fig．4－2－1
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　　　Fig。4－2－2shows　the　temperature　anomalies　of　leve口and　leve120n　day90when　the

anomalous　winds　are　instantaneously　tumed　off．A　warm　anomaly　is　formed　alon2the

equator　at　level1．The　anomaly　is　extended　poleward　along　the　eastem　boundary．On

either　side　of　the　equator，cold　anomalies　are　formed　along8。N　and8。S．The　anomaly

pattem　of　leve12is　widely　different　from　that　of　leve11．Anomalously　cold　water　is

developed　under　the　surface　warm　anomaly　in　the　westem　part　of　the　forced　region．

　　　In　the　mforced　equatorial　region　and　along　the　eastem　boundary　warm　anomalies

develop　at　both　levels．Magnitudes　of　the　anomaly　near　the　eastembomdary　are　larger　at

level2than　at　leve11．The　cold　anomalies　of　both　level　l　and　leve12are　centered　at　the

Iatitudes　where　the　normal　temperature　is　maximum，i．e．，8。N　and8。S　at　level　l　and40N　and

4。S　at　leve12．The　pattem　of　leve12is｛airly　similar　to　that　of　Fig．6．6in　Leetmaa　et　a1．

（1981），which　shows　the　adjustment　of　the　model　thermocline　topography　after　a．weakening

of　the　westward　trade　winds　in　a　longitudinally　and　latitudinally　confined　region．

　　　Meridional　sections　within　and　east　of　the　forced　region　are　shown　in　Figs．4－2－3and

4－2－4．There　is　considerable　difference　in　the　development　of　anomaliesbetween　the　forced

and　the　mforced　region．The　anomaly　pattem　at15。E　on　day45（not　shown）is　similar　to

that　on　day90．At85。E，on　the　other　hand，the　pattem　changes　between　day45and　day90，

which　reflects　the　appearance　of　a　deep　cold　anomaly　after　day45．

　　　The　longitudinal　dependence　of　the　vertical　structure　is　also　evident　in　Fig．4－2－5（a）．

The　warm　anomaly　seen　in　Fig．4－2－2（a）is　confined　to　the　uppermost　level　in　the　westem

half　of　the　forced　region，while　it　extends　down　to　leve13in　the　eastem　half．Near　the

eastem　boundary　the　warm　anomaly　penetrates　to　a　deeper　level　and　has　a　maximum　value

at　leve12．

　　　When　the　anomalous　winds　are　tumed　off，the　normal　westward　wind　stress　causes

westward　acceleration　in　the　upper　ocean　since　the　normal　eastward　pressure　force　has

already　collapsed　during　t紅e　first90days，A　much　faster　jet　than　the　normal　wes伽ard

equatorial　current　apPears　for　a　certain　per圭od　due　to　the　acceleration（see　Figs．4－2－1and

4－2－9（a））．

　　　　The　temperature　anomalies　on　day180are　shown　in　Fig．4－2－6。The　cold　and　warm

anomalies　of　level　l　that　existed　in　the　equatorial　region　on　day90have　moved　away　from

the　equator．Along　the　equator，cold　anomalies　are　newly　formed　both　at　level　l　and　leve12。

Changes　in　meridional　sections　are　seen　in　Figs。4－2－3and4－2－4．（The　warm　anomalies

centered　at20。N　and200S　in　Fig．4－2－4（b）are　due　to　the　convective　adjustment．）　The
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TEMPERATUREANO猷LY　　CASE100
C・L＝0，04DEG．　LON＆＝15．O　DAY90
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　　　　　　　　　500054N　　 30N　　　　O　　　　 30S
　　　　（a）

TEMPERATURE　ANO卜1ALY　　　　　　CASE　100
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Meridional　cross－sections　of　the　temperature　anomalies　on
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Fig．4－2－3
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section　along　the　equator　shown　in　Fig。4－2－5（b）is　entirely　different　from　that　on　day90．

　　　It　is　not　easy　to　identify　which　terms　in　Eq。（4－1）are　responsible　for　the　development　of

anomalies　after　day90，since　the　anomalies　produced　during　the　first90days　are　large

enough　to　change　the　normal　state　significantly．However，advection　of　anomalies　by

normal　currents　can　presumably　explain　the　anomaly　development　alongthe　equator　to　some

extent．At　level1，after　anomalous　forcing　was　switched　off，the　upwelling　of　cold　water

and　poleward　advection　ofwarm　water　tend　to　diminishthe　existingwarm　anomaly，andthen

to　generate　a　cold　anomaly。At　leve12，the　normal　equatorial　motion　converges　the　cold

water　on　the　equator　and　advects　to　the　east．

　　　Fig。4－2－7shows　the　temperature　anomalies　on　day360．The　newly　produced　cold

anomaly　of　level　l　is　also　split　into　two　centers．At　leve12，the　cold　anomaly　along　the

equator　is　almost　stationary．

　　　Fig。4－2－8shows　the　temperature　anomaly　variations　along　the　eq．uator　at　level　l　and

leve12．At　leve11，anomalous　water，both　warm　and　cold，develops　in　the　anomalously

forced　region．At　level2，the　relatively　fast　eastward　movement　of　a　warm　anomaly　center

and　slow　movement　of　a　cold　anomaly　center　are　seen．

　　　Fig．4－2－9shows　the　variations　of　the　zonal　velocity　anomalies．At　level1，velocity

anomalies　are　produced　in　the　anomalously　forced　region．However，the　phaSe　of　the

velocity　anomalies　does　not　coincide　with　that　of　the　temperature　anomalies．The　zonal

velocity　anomaly％’basically　develops　as　a　result　of　imbalance　between　pressure　force　and

wind　stress．The　anomaly〆produced　strongly　affects　the　temperature　anomaly　develop－

1nent　through　the　term〆∂T／∂冤in　Eq．（4－1）．As　Iong　as％’does　not　change　sign，the

contribution　of％ノ∂T／∂κto　the　anomaly　development∂T’／∂渉has　the　same　sign．It　results

in　a　delay　of　the　phase　of　the　temperature　anomalies．At　level2，both　eastward　and

westward　displacements　of　anomalies　are　seen．When　the　easterly　winds　relax，the　east－

ward　current　anomalies　develop　and　the　eastward　equatorial　undercurrent　accelerates．

Then　the　undercurrent　decelerates（except　near　the　westem　edge）（1ue　to　weakening　of　the

eastward　pressure　force　in　the　upper　ocean，and　subsequently　dies　out　in　the　eastem　forced

region．For　a　short　perio（i　after　day90，westward　currents　appear．Then　the　equatorial

undercurrent　reapPears．

　　　　As　seen　in　Figs．4－2－6and4－2－7，anomalies　drift　or　extend　poleward　along　the　westem

bomdary．The　northward　movement　of　the　anomalies　formed　to　the　north　of　the　equator　is

obvious　from　Fig．4－2－10，which　shows　the　surface　temperature＆nomaly　variations　near　the
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westem　boundary。The　movement，25。in　latitude　in100days　at　the　westem　boundary（Fig．

4－2－10（a））and20。in600days　a．t10。E（Fig．4－2－10（b）），is　equivalent　to　speeds　of　about30

cm／sec　and4cm／sec，re＄pectively。They　are　nearly　equal　to　thenormal　current　speed　at　the

uppermost　Ieve1（cf，Fig，3－3（d））。The　cold　anomaly　which　is　seen　at　the　westemboundary

north　of40。N　after　day5Qo　is　partially　due　to　surfacing　of　the　cold　water　advected　northward

at　leve12．The　anomalous　water　north　of300N　at100E　is　advected　eastward　from　the

westem　boundary　region．

　　　Now，compare　case　lOI　with　case100in　order　to　clarify　the　role　of　the　normal　tempera－

ture　and　currents　on　the　anomaly　development．

　　　The　results　of　case101，the　horizontal　temperature　anomaly　distribution　on　day90and

the　temperature　anomaly　variations　along　the　equator，are　shown　in　Figs．4－2－11and4－2－12．

The　largest　difference　between　Figs．4－2－2and4－2－11is　in　the　intensity　and　Oxtent　of　surface

warm　anomaly　in　the　anomalously　forced　region．In　case101，the　warm　water　is　only

slightly　seen　on　the　equator．This　difference　in　the　anomaly　development　on　the　equator　is

also　evident　from　Figs．4－2－8（a）and4－2－12（a）．

　　　In　case100，the　surface　warm　anomaly　in　the　forced　region　continues　to　grow　until

anomalous　winds　are　tumed　off．In　case101，0n　the　other　hand，it¢eases　to　grow　halfway，

and　then　begins　to　diminish　except　near　the　eastern　edge．Vertical　currents　induced　by　the

anomalous　winds　generate　a　warm　anomaly　on　the　equator　in　both　cases．In　case101，

however，once　cold　anomalies　are　generated　by　upwelling　on　both　sides　of　the　equator，the

equatorward　advection　by　meridional　circulation　comes　into　play．In　case100，as　explained

above，the　eastward　advection　of　normal　temperature　field　by　longitudinal　circulation　plays

an　important　role　in　generating　the　warm　anomaly．This　pro¢ess，further，is　able　to　explain

a　relatively　large　magnitude　of　the　warm　anomaly　near　the　eastem　bomdary　in　case100

compared　to　case101．

　　　The　anomaly　distribution　at　Ieve12is　not　so　different　as　that　at　leve11．：However，two

differences　between　Figs．4－2－8（b）and4－2－12（b）are　noted．One　is　that　the　warm　anomaly

in　the　forced　region　grows　more　rapidly　in　case101than　in　case100。The　other　is　that　the

eastward　expansion　of　the　cold　anomaly　region　is　swifter　in　case100。

　　　　The　evolutions　after　day90are　very　different　between　the　two　cases。All　anomalies

simply　dimin、sh　to　zero　in　case　lOl。
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waves，母nd　Kelvin　waves　are　excited　at　the　westem　boundary　due　to　the　reflection　of　the

initially　excited　Rossby　waves．The　dashed　lines　and　dotted　lines　in　Fig．4－2－14correspond

to　the　first　baroclinic　mode　and　second　baroclinic　mode　Kelvin　and　non－dispersive　Rossby

waves．The　horizontal　velocity　components（not　shown　here）of　the　first　mode　have　a　node

between　leve16and　leve17，while　those　of　the　second　baroclinic　mode　have　maximum

amplitudes　at　leve11，1eve16，and　leve18．Hence　the　second　mode　is　dominant　in　the

horizontal　motion　at　leve16，which　is　seen　in　Fig．4－2－14（e）．Rossby　waves　due　to　reflec－

tions　at　the　eastem　boundary　are　not　clearly　seen，especially　in、the　temperature　changes。

　　　Figs．4－2－15and4－2－16show　anomaly　variations　in　case120and　case130．In　the

anomalously　forced　region，the　response　is　qualitatively　similar　within　the　three．To　the

east　ofthe　forced　region，temperature　anomahes　are　produced　as　far　asthe　eastemboundary，

whereas　to　the　west，significant　anomalies　are　confined　to　the　vicinity　of　the　forced　region．

Velocity　anomalies，in　contrast　to　temperature　anomalies，propagate　westward　as　well　as

eastward，although　westward　propagating　signals　are　generally　weak．Thus，the　equatorial

region　west　of　the　forced　region　is　less　affected　compared　with　the　region　to　the　east．The

reason　is　related　to　the　presence　of　the　eastward　undercurrent（Philander，1981）．Fig．

4－2－17shows　the　temperature　anomalies　of　case130．The　pattem　in　the　forced　region　on
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day90is　almost　the　same　as　that　of　case110（Figs．4－2－13（a）and・（b））except　near　the

eastem　and　westem　edges．The　cold　anomalies．generated　on　either　side　of　the　equator

propagate　to　the　west　in　contrast　to　the　temperature　changes　along　the　equator（see　Fig．

4－2－17（d））．

4．3Response　to　anomabus　forcing　in　the　extra－equatorial　ocean

4．3．1Anomalous　trade　wind　increase（cases200and201）

　　　In　case200，anomalous　westward　winds　are　imposed　in　the　eastem　two－thirds　of　the

tropical　and　subtropical　ocean（0。一30。N）for　l80days（day　l－day　l80）（Table4－1－1（a），

Fig．4－1－1（c））．The　maximum　wind　stress　anomaly　of　O．35dyne／cm2increases　the　normal

westward　stress　at15。N　by　about50％．The　purpose　of　the　experiment　is　to　see　how　the

thermal　field　evolves　in　response　to　an　abrupt　intensification　of　the　trade　winds．

　　　The　anomalous　westward　winds　induce　anomalous　northward　Ekman　currents　in　the

surface　Iayer．The　Ekman　currents　converge　on　the　north　side　of11。N　and　diverge　on　the

south　side．（Due　to　the　meridional　variation　of　the　Coriolis　parameter，the　maximum　Ekman

currents　are　induced　on　the　south　side　of　the　latitude　of　the　maximum　wind　stress　anomaly．）

The　horizontal　convergence　and　divergence　induce　anomalous　vertical　advection　of　heat．

Consequently，a　pair　of　anomalous　warm　temperature　and　cold　temperature　develops　in　the

forced　region．The　northward　advection　of　normal　temperature　field　by　the　anomalous

Ekman　currents（up　to　about2cm／sec）amplifies　both　the　warm　and　the　cold　anomalies　at

level　l　because　warm　water　is　located　along8。N（Fig．3－3（a））．Moreover，horizontal

advection　of　normal　temperature　field　by　the　anomalous　geostrophic　currents　associatedwith

the　anomalous　temperatures　plays　a　significant　role　in　the　anomaly　development　at　upper

16vels，especially　at　leve11。

　　　Fig．4－3－1shows　the　temperature　anomalies　of　level　l　and　leve130n　day180when　the

anomalous　winds　are　i阜stantaneously　tumed　off。A　warm　anomaly　is　generated　to　the　north

of12。N　and　a　cold　anomaly　to　the　south．The　anomaly　distribution　isdifferent　between　level

l　and　leve13．The　anomalies　of　level1，centered　at（20。N，62．5。E）and（6。N，70。E），are

mostly　confined　to　the　forced　region，while　those　of　level3are　displaced　westward．The

displacement　ofthe　cold　anomaly　is　larger　thanthat　ofthe　warm　anomaly．Fig．4－3－2shows

the　time　development　of　anomalies　at　two　stations　where　the　warm　and　cold　anomaly　centers

of　level　l　are　located　on　day180．It　is　evident　that　anomaly　development　in　the　forced　region

is　predominant　at　leve11．Horizontal　advection　of　normal　temperature　field　is．the　most
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on　day60，120，and180，respectively．

important　factor　in　generating　anomalies　at　level1，which　w圭11be　discussedlater　in　comec－

tion　with　case200．

　　　　The　sma11－scale　anomalies　close　to　the　westem　boundary　in　Fig．4－3－1are　due　to　the

meridional　advection　of　normal　temperature　field　by　intensified　westem　bomdary　currents．

Although　anomalous　winds　are　imposed　in　the　northem　ocean，the　anom註lydistribution　inthe

westem　equatorial　region　is　symmetric　about　the　equator．Cold　anomalies　are　also

symmetric　along　the　eastem　bomdary．

　　　　Dividing　the　wind　stress　anomaly　imposed　in　the　equatorial　region　into　a　symmetric　and

an　antisymmetric　part　with　respect　to　the　equator，the　response　in　linear　dynamics　can　be
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considered　as　a　sum　of　responses　to　the　symmetric　part　and　to　the　antisymmetric　part．The

latter　response　is　confined　to　the　equatorial　region（McCreary，1976）．The　warm　ano血alies

on　both　sides　of　the　equator　of　Ievel　l　are　due　to　the　advection　of　warm　water　by　the

anomalous　currents　associated　with　the　subsurface　cold　anomalies．

　　　Fig．4－3－3shows　zonal　vertical　sections　through　the　warm　and　the　cold　anomalies　in　Fig．

4－3－1．There　are　two　remarkable　differences　between　the　anomaly　pattems．The　first　is

that　the　warm　anomaly　penetrates　to　a　greater　depth　than　the　cold　anomaly．The　second　is

that　the　subsurface　center　of　the　cold　anomaly　is　displaced　further　westward　than　that　of　the

warm　anomaly．The　westem　edge　of　the　cold　anomaly　has　already　reached　the　westem

boundary　at　the　subsurface（see　Fig．4－3－7（b））．These　differences　are　also　obvious　in　Figs．

4－3－1and4－3－2．　The　latter　difference　can　be』attributed　to　the　different　phase　speeds　of

Rossby　waves．At18。N，the　fastest　baroclinic　Rossby　wave　propagates　only18。in　longitude

for　l80days，while　at6。N　even　the　non－dispersive　Rossby　wave　of　the　third　baroclinic　mode

can　propagate　about25。in　longitude（Table4－1－2）．

　　　Figs．4－3－4and4－3－5show　the　anomalies　on　day360and　day720，and　Figs．4－3－6and

4－3－7show　the　evolution　of　the　temperature　anomalies　along18。N　and6。N，respectively．

The　warm　anomaly　north　of　l2。N　of　level　l　expands　to　the　west　and　drifts　northward　as　a

whole　between　day180and　day360．Then　the　anomaly　is　split　into　two　parts　as　shown　in

Fig．4－3－5（a）．One　of　them　moves　east－northeastward，and　the　other　moves　westward．

The　propagation　speed　about3cm／sec　of　the　eastem　anomaly　center　is　compaτable　to　the

normal　current　speed（Fig．3－3（d））．Once　the　westem　anomaly　arrives　in　the　westem

bomdary　region，it　moves　northward　along　the　bomdary．The　warm　anomaly．of　leve13

drifts　westward　as　a　whole，then　it　extends　northward　along　the　westem　boundary．

　　　Fig．4－3－6shows　that　the　westem　edge　of　the　warm　anomaly　of　level　l　rapidly　expands

to　the　west，while　the　anomaly　center　itself　slowly　drifts　to　the　west．The　expansion　speed

is　almost　equal　to　that　of　the　westem　edge　of　leve13，and　also　the　propagation　speed　of　the

warm　anomaly　center　of　level3after　day180．This　speed　is　approximately　identical　with

the　phase　speed　of　the　non－dispersive　Rossby　wave　of　the　first　baroclinic　mode．The　zonal

component　of　the　normal　currents　at18。N，eastward　at　level　l　and　westward　at　level3，is　far

slower　than　the　expansion　speed．

　　　　The　cold　anomaly　south　of12。N　of　level　l　is　shown　to　have　drifted　northwestward　as　a

whole　between　day180and　day720．Its　center　moves　northward　at　first，then　northwest－

ward．The　propagation　speed　is　comparable　to　the　normal　current　speed　of3－5cm／sec．
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　Fig．4－3－4　As　in　Fig4－3－1except　for　day360。
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At　level3，0n　the　other　hand，the　cold　anomaly　drifts　westward，and　anomalously　warm

temperatures　newly　develop　in　the　region　where　the　cold　anomaly　was　initially　generated．

　　　Fig．4－3－7shows　that　the　cold　anomaly　of　level　l　is　nearly　stationary　in　the　east－west

direction，while　that　of　level3drifts　westward．The　reason　why　the　westem　edge　ofthe　cold

anomaly　at　level　l　does　not　expand　to　the　west　is　that　the　anomalous　horizontal　advection

of　the　normal　temperature　field　generates　warm　anomalies（see　Fig．4－3－1（b））．The

anomaly　center　of　level3propagates　at　the　phase　speed　of　the　non－dispersive　Rossby　wave

of　the　third　baroclinic　mode．
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　　　Fig。4－3－8shows　the　vertical　structure　of　anomalies（A），（B），（C），and（D）marked　in

Fig。4－3－4．The　eastem　two　anomalies，warm　anomaly（A）and　cold　anomaly（B）oflevel

1，have　a　maximum　value　at　the　surface．On　the　other　hand，the　westem　two　anomalies，

warm　anomaly（C）and　cold　anomaly（D）of　level3，have　significant　signals　at　the　subsur－

face。The　subsurface　signals　are　comparable　with　or　larger　than　those　at　the　surface．

Another　point　to　be　noted　is　that　the　warm　anomalies（A）and（C）penetrate　deeper　than　the

cold　anomalies（B）and（D）。Anomaly（D）has　a　higher　mode　structure　than　the　tempera－

ture　changes　associated　with　the　first　baroclinic　mode（see　Fig．4－1－2（b））．

　　　The　same　anomalous　winds　as　those　for　case200are　used　for　oαsε201，孟hθ％o枷αl　s翅θ

‘ゾωhぎohゑs　ho漉o蛎α1砂％％加7郷伽4吻o孟づo雇6ss．The　initial　stratification　is　that　of　case200

averaged　over　the　region　from　the　equator　to30。N　and　from　Oo　to100。E．

　　　Fig。4－3－9shows　the　results　on　day360．Between　Figs．4－3－4and4－3－9，the　follow玉ng

two　differences　are　remarkable．First，the　anomalies　at　level　l　are　much　smaller　in

magnitude　in　case201than　in　case200．In　case201，anomalies　are　essentially　produced　by

anomalous　vertical　motion・（Ekman　pumping）（term（E）in　Eq．（4－1））．In　case200，0n　the

other　hand，they　are　produced　by　anomalous　Ekman　currents（The　difference　in　the

magnitudes　at　level3is　chiefly　due　to　different　vertical　stmctures　of　normal　temperature

field．）　The　second　is　that　the　westward　expansion　of　the　warm　anomaly　of　level　l　is　slower

in　case201than　in　case200，and　the　westward　displacement　of　the　warm　anomaly　center　of

level3is　also　slower．Anomalous　horizontal　advection　of　normal　temperature　field，in　this

case　mainly　by　anomalous　geostrophic　currents　associated　with　subsurface　anomalies，can

eズplain　a　large　part　of　this　difference．Differences　arising　from　the　effect　of　advection　by

normal　currents（terms（C）and（D））become　clear　after　day360．Neither　a　northward

displacement　of　surface　anomalies　nor　a　splitting　of　a　surface　anomaly　center　as　in　Fig．4－3

－5（a）are＄eenincase201。

4．3．2　Variation1　（case210）

　　　In　this　experiment，anomalous　westward　winds　are　imposed　in　anarrower　region　and　for

a　shorter　period　than　in　case200（Table4－1－1（a），Fig．4－1－1（d））．A　warm　anomaly

centered　aromd　l8－20。N　is　formed　to　the　north　of14。N，and　a　cold　anomaly　is　formed

around　lO。N．Their　evolution　after　day90is　essentially　the　same　as　that　in　case200。In　the

equatorial　region　no　significant　anomalies　appear　except　at　the　westem　bomdary，though

small　amplitude　signals　are　discemed　to　propagate　eastward　along　the　equator．
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4。3．3。A　warm　anomaly（case250）

　　　This　experiment　is　intended　to　exmaine　the　evolution　of　existing　anomalies．A　warm

anomaly　is　introduced　in　the　central　tropics　at　the　initial　time（Table4－1－1（b），Fig．4－1－1

（e））。No　anomalous　wind　forcing　is　introduced．The　initial　anomaly　is　uniform　from　the

surfacetoadepthof380mandnonebelow380m．Theinitialfieldisnotingeostrophic

balance　because　no　anomalous　currents　are　imposed　at　the　initial　time．The　current　in　the

model　rapidly　adjusts　to　the　specified　density　structure（1／∫～0．3days　at14。N）．Only　the

Iow　frequency　transient　behavior　of　the　model　ocean　after　the　initial　adjustment　is　concemed

in　this　experiment．

　　　Fig。4－3－10shows　the　anomalies　of　level　l　and　level40n　day120．A　pair　of　cold　and

warm　anomaly　under　the　imposed　warm　anomaly　as　showninFig．4－3－10（b），is　formed　inthe

lower　five　Ievels　within10days。The　cold　and　the　warm　anomalies　continue　to　intensify　for

about　half　a　year　and　a　few　months，respectively．The　warm　anomaly　imposed　in　the　upper

three　levels　rapidly　elongates　westward，although　the　movement　of　its　center　is　very　slow．

　　　Fig．4－3－11shows　a　zonal　vertical　section　through　the　anomaly　center．The　warm

anomaly　center　of　level5which　is　located　at25。E　on　day120moves　westward　at　the　speed

of　the　non－dispersive　Rossby　wave　of　the　first　baroclinic　mo（1e．Along　with　the　movement

of　this　deep　anomaly，the　warm　anomaly　in　the　upper　levels　extends　westward．After　it

arrives　in　the　westem　boundary　region，it　extends　further　northward　and　southward　along　the

westemboundary．The　northward　extension，which　is　obvious　in　the　upper　two　levels，isdue

t6advection　by　the　boundary　currents．On　the　other　hand，the　southward　extension　and

subsequent　eastward　extension　along　the　equator　occurs　as　a　result　of　the　propagation　of

Kelvin　waves．The　anomalies　on　day300are　shown　in　Fig．4－3－12．

4．4Summary　and　remarks

　　　Numerical　experiments　to　investigatethe　formation　and　evolution　of　large・scalethermal

anomalies　in　the　upper　ocean　were　presented　in　this　chapter．The　experiments　were

performed　with　prescribed　anomalies　in　the　zonal　wind　stress．The　anomalies，constant　in

time，were　imposed　in　the　equatorial　and　in　the　tropical　and　subtropical　region　for900r180

days．Integrations　were　carried　out　for　a　few　years。

　　　The　results　show　that　temperature　anomalies，both　surface　and　subsurface，are　initially

generatedby　anomalouswindsthrou窪hwind－induced　anomalous　advection　of　normal　temper一
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ature　field．Horizontal　advection（terms（A）and（B）in　Eq．（4－1））plays　the　most　impor－

tant　role　in　the　surface　anomaly　generation，and．vertical　advection（term（E））in　the

subsurface　ano；naly　genqration．Once　temperature　anomalies　are　generated，all　the　other

terms　in　Eq．（4－1）come　into　play．The　horizontal　advection　of　anomalies　by　normal

currents（terms（C）and（D））is　one　of　the　dominant　processes　in　the　upper　ocean．

　　In　the　extra－equatorial　ocean，an　initially　generated　anomaly　separates　into　a　surface

mode　anomaly　and　a　baroclinic　mode　anomaly．The　surface　mode　anomaly　is　confined　to

the　uppermost　leve1，and　is　mainly　advected　by　normal　currents．The　baroclinic　mode

anomaly　has　a　significant　subsurface　signal，and　may　be　accompanied　with　a　surface　signal

generated　due　to　the　advection　of　normal　temperature　field　by　anomalous　geostrophic

currents　associated　with　the　subsurface　anomaly．The　baroclinic　mode　anomaly　propagates

westward　at　a　speed　comparable　to　that　of　a　low　baroclinic　mode　Rossby　wave。However，

the　speed　depends　on　the　latitude　of　anomalously　forced　region　and　possibly　on　the　duration

andzonalextentofanomalousforcing．Whenthedeepmode　anomaly　arrivesinthewestem

bomdary　region，a　new　surface　mode　anomaly　is　formed　along　with　Kelvin　mode　anomalies．

The』Kelvin　mode　anomalies　propagate　equatorward　and　further　eastward　along　the　equator．

The　new　surface　mode　anomaly　tends　to　propagate　or　extend　poleward　through　the　effect　of
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advection　by　the　westem　boundary　currents．

　　　In　the　equatorial　ocean，surface　mode　anomalies　are　formed　in　the　anomalously　fOrced

region，whereas　baroclinic　mode　anomalies　rapidly　reach　the　eastem　boundary　region．

Furthermore，new　anomalies　develop　even　after　anomalous　winds　are　tumed　off．This　is　one

of　the　striking　differences　between　responses　in　the　equatorial　ocean　and　the　extra－equatorial

oceah．The　relative　importance　of　each　term　in　Eq．（4－1）depends　not　only　on　the　latitude

but　also　on　large－scale　features　of　the　model　ocean，such　as　current　pattem　and　temperature

gradient．

　　　The　results　from　this　study　must　be　verified　and　modified　using　improved　models

because　the　present　model　hasl　a　lot　of　limitations．The　normal　currents　are　far　slow　in

comparison　with　observed　currents。The　thermocline　is　not　always　reproduced　properly．

The　seasonal　variation　of　the　normal　state　is　not　included．Moreover，the　dissipation　of

anomalies　can　not　be　examined　with　this　model　because　of　its　highly　diffusive　nature．The

attenuation　of　baroclinic　waves　is　an　important　problem　for　remote　forcing．

　　　In　spite　of　the　above　limitations，however，the　results　presented　here　seem　to　be

qualitatively　supported　by　some　observational　studies．

　　　Favorite　and　McLain（1973）showed　an　example　of　movement　of　sea　surface　tempera－

ture　anomalies　in　the　direction　ofthe　North　Pacific　Current．Gil1（1982）analyzedbathyther．

mograph　data　from　the　equatorial　Pacific　during　the　period1971－73，and　described　the

changes　in　subsurface　thermal　structure　associated　with　the1972E1：Ni行o．He　showed　that

the　changes　in　the　central　Pacific　and　along　the　eastem　boundary　were　quite　distinct．For

example，subsurface　temperature　anomalies　did　not　correlate　well　with　surface　temperature

anomalies　in　the　central　Pacific，but　they　did　along　the　eastem　boundary．Gill（1983）

indicated　that　horizontal　advection6f　normal　temperature　field　by　anom奪lous　zonal　currents

was　the　primary　cause　of　the　surface　temperature　anomalies　in　the　central　Pacific　and　that

near　the　eastem　boundary　both　anomalous　horizontal　advection　of　normal　temperature　field

and　upwelling　of　anomalously　warm　water　significantly　contributed　to　produce　surface

temperature　anomalies．He　noted　further　that　once　the　surface　temperature　anomalies　were

created，advection　of　anomalies　by　normal　currents　became　significant　in　spreading　the

anomalies　over　a　wide　range　of　latitudes．

　　　Whiteetal．（1985）investigatedvariabilityinbothseasurfacetemperatureandvertically

averaged　upper　ocean（0－400m）temperature　over　the　Pacific　from20。S　to50。N．They

observed　that　vertically　averaged　temperature　anomalies　off　the　equator　propagated
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westward　at　baroclinic　Rossby　wave　speeds，and　those　at　the　equator　propagated　eastward

at　Kelvin　wave　speeds．They　further　observed　th母t　sea　surface　temperature　anomalies

propagated　in　the　direction　of　normal　surface　currents．

　　　Input　in　the　present　experiments　were　anomalies　in　the　zonal　wind　stress，which　are　only

a　part　of　the　anomalous　atmospheric　forcing　responsible　for　the　generation　of　temperature

anomalies．The　importance　of　anomalous　surface　heating　and　anomalous　vertical　mixing

due　to　surface・generated　turbulence　was　pointed　out　by　Haney（1980），who　attempted　to

simulate　numerically　observed　behavior　of　large・scale　thermal　anomalies　in　the　central

North　Pacific．

　　　Elsberry　and　Garwood（1978）examined　sea　surface　temperature　chang6s　at　Ocean

Weather　Station　Papa，and　demonstrated　that　synoptic．scale　atmospheric　disturbances　are

important　for　the　development　of　upper－ocean　temperature　anomalies．The　anomalies

produced　by　different　forcing　would　have　different　vertical　stmcture，so　that　their　evolution

is　considered　to　be　different．Further　experiments　using　more　realistic　atmospheric　forcing

are　needed．In　the　present　study，changes　in　a　model　ocean　induced　by　local　atmospheric

forcing　were　traced　down　for　a　few　years，but　ocean－atmosphere　interactions　were　not

included。In　nature，anomalies　in　the　sea　surface　temperature　have　great　impact　on　the

large－scale　atmospheric　circulation．Subsequent　changes　in　the　atmospheric　circulation，in

tum，tend　to　modify　or　newly　generate　sea　surface　temperature　anomalies．This　effect　can

be　studied　only　by　ocean・atmosphere　coupled　models．
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