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洋学特別委員会（SCOR）や国連食糧農業機関（FAO)

の下部機関である海洋資源諮問委員会（ACMRR）が正

式に指定されている。

IO Cは原則としては自ら事業を行なわず参加を希望

する加盟国の代表・国際機関・学術団体などの代表者で

構成される下部機構を通じて活動している。たとえば海

象および気象のデータ収集については全地球海洋ステー

ション組織－（！GOSS:Integrated Global Ocean Sta-

tion System）の作業委員会が設けられ日本も乙れに参

加している。乙れは既に述べたようにプイからの海洋デ

ータ伝送とは深い関連がある。とのほか海洋データ交換

作業委員会を始めいくつかの作業委員会が設けられてい

ていずれにも日本は参加しており海洋学研究促進のため

に貢献している。

とくに1968年12月の国連総会において採択された決議

の中にI0 Cに対して次のような要請がなされた。

“ユネスコに対しその政府間海洋学委員会が次の措置

をとるよう要請する。政府間海洋学委員会は他の関連機

関と協力し，その付記事項の範囲内において，科学の分

野の活動を強化する乙と。とくに海洋開発10年計画が重

要な要素となる世界中の海洋とその資源の調査の長期拡

大計薗の科学面の調整に関する乙とについてその活動を

強化するζと。またとの計画lとは関係国際機関の事業計

画，各国の圏内計画の調査データの国際交換の拡充およ

びすべての関係国，とくに開発途上国の研究能力強化の

ための国際的努力を含むものである九

乙のような要請に対して1969年6月パリで開催された

IO Cの会議で“海洋調査研究長期拡大計画総括概要

案”が作成され

(1）海洋大気相互作用，海洋循環，変動および津波lζ

関する問題

(2）生物資源および海洋環境との関係

(3）海洋の汚染

(4）地質学，地球物理学および海底の鉱物資源

(5）全世界総合海洋ステーションシステム

(6）特定の国際的地域調査

などを中心lζ1970年代lζ実施すべき計画が述べられてい

る。
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3. 海洋の物理的特性

海洋物理学は地球物理学の一分野であり，その研究調

査の範囲は海水中の浮遊物，海底堆積物，海水の運動，

波浪および潮流による海底堆積物の移動や交換混合の問

題，海況予報，熱学および光学的性質，海水の物理的性

質などの多岐にわたっている。

とれらの中から表題l乙忠実に物理的特性を限られた少

ない紙数lと述べるのは非常に困難である。ただ，本章は

乙の後lζつづく電波利用の諸問題への序章ともいうべき

ものであり，その支えとなるものである。後章を読むた

めの参考ともなれば幸いである。

3. 1 海水の物理的特性

3.1.1 海水の温度

海水の中で起とる化学反応や物理的性質は水温の影響

をうけ，また海洋生物の生態も水温l乙制約される。その

うえ海水の運動，密度，塩分，生物のポピュレージョン
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;:g 3. 1表 世界の潟水の水温別頻度分布

ポテ（区ンシャ分ノレ水〉温 海面水 j瓜 金 1毎 水
（而杭比〕 （休革~比）

20°c以上 545百 2% 

10～20°C 21 6 

0～10°C 16 88 

。。C以下 g 5 

屯波研究 所 季 ¥U

モントガムリ（1958〕による。（海洋科学から転載）
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などのような海洋学の他の変量よりも；J<.il11tは測定しや

すいので，潟水のj沼性としてもっとも霊安ーなものであ

買）3.1図 海洋のぷj円近傍に及ぼす／fr.i表面の熱巡移効栄

(A) 海面を加熱する諸要采

〔B〕 海面を冷却する；mil!!業

る川｛目。

第3.1表は全世界の海水の水i1A別頻度表で

あるが，とれによると，iffj而の過半は20°c

以上のl援；J<.で占められ，l0°C以下の低i/n'c域

は全表面の 1/4以下にすぎない。これに反し

て海水全体をみると，その9396は10。C以下

の低i/n'c水であり，大i＇＼＇－ の深li'i'iの巨大な冷水胤
を｜凌水の苅J~iがおおうっているととを示して

いる川。

このような海水のi/n'c皮とその時1rn，空JU］的

変化はどのような涼境条件に支配されるので

あろうか。温度変化とね皮の鉛直傾皮の生成

消滅のおもな原因として海表面のエネJレキ、一

遷移過程と海表面以深の移流過程とがあげら

れる。海表面を加熱するエネルギ一巡拶過程

は太陽ならびに天空からの放射熱の吸収，対

流による大気からの熱の移動，水蒸気の凝縮

などである。他方，iii}表面の冷却はiffj表而か

ら大気への逆放射ならびに対流，海水の蒸免

なとによる。

乙れらの物理過程によって海洋は全体と し

て， 熱収支の均衡が保たれている。しかも，

海水の撰択性吸収のために太陽の放射熱は海

表面近くに熱を集中する傾向があるので，そ

の付近lζ負のilii1度傾皮を生じ，乙れと反対に

海から大気への熱の移動』とより ， 表面J~i以深

にわずかだがiiiid5l＇.の苅し、正の温度傾皮が起き

る （第3.1図）。

つぎに海水の温度lζ彩悼する移ifiE過程とい

うのは，大気と海面とのrmで，相互に熱の輸
送がなく，海のある場所から他の場所への海

水の移動である。 ζの移動は潮汐，海流，Jffil

などによって起ζされる。移流した向ノkの温

度が付近の水温と異なると，鉛直または水平

三：~Cl ~ ,P, 
イ干 三＼；＇；-

1/r''rl 7 aグn苛D
第3.2区1i海洋上層の然構造に及ぼす諸要因
(A) J［）（れん (B) I.Yi f.!. 
(C）組前線 (D）風による混合

m3.3凶北太平洋の月平均海面水ih,¥
(/ffj洋科学から転戦）
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~ril度傾度もそれに応じて変化する。

移流効果の例をあげると，局iffl的l乙海；］＜が枕むとその

場所lζ周聞から海水が集まってきて，収飲線における花，l

度一深度曲線は厚い混合層となり，その下方に鋭いサー

モクライン（水温lllil層：；後述〕を伴う（第3.2図A）。

風のために，表面層の海水が沖合に輸送されると，下

方の水塊が湧昇してくる。この湧昇域では，沖合よりも

水温が低く，温度傾度は小さい〈第3.2図B）。二つの水

塊の境界層や極前線〈寒帯または亜寒帯水が亜熱帯水と

接する不連続線〉では温度の異なる海水が混合して，不

規則で，変りやすい温度傾度を作る（第3.2図C）。強風

のために表面層が混合して，下方の水温躍層lとも影響を

およぼして等温層が作られる。風が強いほど混合層は深

くなる（第3.2図D）回。

先IC述べたように， 1J<i昆の時間的変化は海

面における熱収支の変化lと左右されるから，

がいして海面では水温変化がもっとも激し

し、。

日変化の状態は風，雲，蒸発，降水などの

気象要案lζ支配されて非常に複雑であり，日

較差は場所によって著しく異なる。平均的に

は，表面水温の日較差は外洋ではO.5°C前後

である。年変化の較差も場所によって著しく

異なり，渦動伝導率や海流のj首長によって数

十米から数百米の深さにまで変化が及ぶが，

最後には水温の不易層にいたる則。第3.3図

lζ北太平洋の2月と8月との平均海面水視を

示す山。
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侠！切にj毎而近く lζ現われ，秋から冬の対流j切に消滅する

ll<imURi！層がある。これを季節的水r1.;1ぽIt層といい，下層の

水illlURi1層を主水温脱層と称する。

ll<il~lの鉛直分布lζは乙のほか鉛直方向！と変化の少ない

等i!fil層（thermostad），先IC述べたような海面近くで風

や波の援乱による表面混合層などがあるが，例外的に深

さとともに温度の増加する水温逆転層がある（第3.5
図）CU1210 

海面水温の測定には船から汲みあげた海面近くの水や

船のエンジンの冷却水取入口の水などを測定するが，最

近では，海面の赤外線放射量から海面水温を測定する装

置が開発された。乙の装置を人工衛星lζ装備して海面水

温を短時間lζ測る乙とができるようになった。（7.2参

照〉。しかし， Jl<i，昆分布の複雑な水域は雲の発生が多く，

第3.4図南極大陸アラスカ間水沼南北断面，
ハワイ近くを巡る160°W子午線！と平行
（リードによる，海洋科学から転戦）

い。また，亜熱帯以北の海では，暖 第3.5図 温度（。C）の逆転（鉛直スケールは水平スケーJレの lOOff'i)
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ζの測定法だけではふじゅうぶんなので，旧来の方法も

用いられている。両者の測定値lζ大きな差が生ずる場合

は統計的にみて少ない(I）。

3.1. 2 海水の塩分

海水は一種の無機電解質の溶液であり，その濃度は場

所や深さによって少しずつ異なるが主成分の化学組成は

一定である〈内湾の奥や停滞している水でも化学組成lと

多少の変動はあるが，主成分の化学組成一定の法則は成

立している〉。とれは海洋における大規模な循環，対流，

拡散などによる結果である。第3.2表に海水中の主要塩

類の化学組成を示す則。

塩分または塩素量の測定は海洋学における基本的操作

の一つであるが，測定法について述べるのは本章の域を

健えるので，乙こでは塩分と塩素量の定義とそれらの2

量の聞の関係式を示すにとどめる。

1902年に国際海洋物理学委員会 (IAPO）は塩分お

よび塩素量を次のように定義した。

“塩分とは，海水1kg中lζ含まれている固形物質の全

量をグラムであらわしたものである。ただし，すべての

炭酸塩は酸化物にかえ，臭素，沃素などのハロゲンは塩

素で置換し，有機物は完全に酸化する九塩素量“とは，

海水1kg中lζ含まれる塩素，臭素および沃素の金量をグ

ラムで表わしたものである。ただし，臭素，沃素は塩素

lζ霞換されているものとする九塩分も塩素量もともに

千分率（パーミJレ，%。）で表わす。さらに，塩分（S)

と塩素量（Cl)との闘には平均において次の Knudsen

の実験式が成りたつ。

電波研究所季報

第3.2表潟水中の主要撮類の化学組成

（塩素盈19.00話。〕

元素あるいは基 % 

Mg 30.61 

Na 3. 69 

Ca 1.16 

Sr o. 04 
K 1.10 

Cl 55. 04 

S04 7.68 

CO a 0.30 

Br 0.19 

CO a 0.07 

S=O. 030+ 1. 8050 Cl (3.1) 

潟水の電気伝導度からその塩分を求める方法は以前か

らあったが，最近， 10-sまで測れる精密な方法が得られ

たので，電気伝導度による塩分の新しい定義が考えられ

るようになった。 Coxet al.は各海域から集めた海水

試料を用いて，塩分と塩素量の聞に次の新しい関係式を

得た。

S = 1. 80655 Cl (3.2) 

S＝一O.08996 + 28. 29720R1s + 12. 80832R1s2 
-10. 67869R1s3+5. 98624R1s4ー1.32311Ris5 

(3.3) 

乙乙lζ，R1sは 1気圧， 15°Cにおける海水試料と塩

20・4ぴ 6ぴ 8σ l叩。 120・1羽目 ｜ぽ 180四 160・140・120・100・80” 60・4ぴ 20・ 0・20・40・
so・" 

70° 

60° so・ 

7ぴ

20・4ぴ 60・80・100・ 120・ t40・160・180° l匝1°140・120・ 100＇・ so「 6ぴ 4ぴ 20・a・ 20「 40°

第3.6図表層における複分の分布（Williamによる， 1962)
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分35ルの水との伝導度の比である。通常の海水の塩分の

範囲では，上式から得られる値も， Knudsenの実験式

から得られる値も実用上は全く等しい。

成層圏であり，海底lζ達している。なお三大洋では 700

～800mの付近で比較的塩分が低い問。ほとんどの海洋

においては，塩分が比較的低い層から，深さが増してゆ

しかし，（3.2〕ならびに（3.3）の両式の関係は， 悶

際機関で承認され，今後これらの使用が勧告されてい

る．

第3.3表海洋表層の緯皮10°毎における塩分の平均

値（話。〉

(Wiist によるoThe Encyclopedia of回 rth
海洋水の塩分は一般に陸水の流入，降水，氷河や氷山

の融解などによってうすまり，蒸発によって濃くなる。

蒸発は海水の水蒸気圧と海面に接した空気中の水蒸気圧

との差および風速に比例して大きくなる。表面海洋水の

塩分の分布はこれらの条件によって定まり，三大洋でほ

ぼ同じ分布型を示す。

沿岸水域や陸地IC図まれた海では塩分は極端に異なっ

てくる｛針。ボスニア湾では5.0%。，紅海では40.O%oであ

る。しかし，外洋では一般に33.0～37.0%。の範囲にあ

る。塩分の表面分布を大局的にみると帯状の分布をす

る。第3.6図はその分布状態を表わしたものであり，極

域では最小値をとり，赤道地帯にも極小値がある。南北

両半球とも20°～30°付近で最大となり，それより緯皮を

増すに従い塩分は小さな値をとる。 20°～30°の最大はこ

の付近に大規模な環流があり，海水が停滞しているため

である。一般に暖流系では塩分が多く，寒流系では少な

い問。第3.3表は三大洋の海表面の平均塩分と全海洋表

面の平均塩分とを緯度100毎について示したものであ

る問。

塩分は深さをますととも

Scienceから転載〉

Latitude Atiantic 
(degree) Ocean 

N 9か－80 3.5本
80-ー70 3.7 
70-60 3. 03 

60-50 33. 73 
50-40 34.85 
40-30 36.69 
3かー20 36. 75t 
20-10 36. 06 
10-0 35. 09* 

s 。－10 35.85 
10-20 36. 66t 
2かー30 36.16 
30-40 35. 25 
40-50 34.24 
50-60 33. 86 

6かー70 33. 9 
70-85 33.9 * 

70°N-O 35.45t 
か－60。S 35. 3lt 

90。N-80。s 34. 87t 

キ最小 T最大

Indian Pacific World 
Ocean Ocean Ocean 

30.5キ
31. 7 

31.0 * 32.90 

32.50 33. 03 
23.25 33.91 
34.24 35.31 

38. 24t 34. 92t 35. 71t 
35. 24 34.~g 車 34.95 
35.10 34. 34. 58* 

34.92 35.16 31.16 
34. 77* 35.55 35. 52 
35.46 35.66t 35. 71t 
35. 62t 34.65 35.25 
34.37 34.37 34.34 
33. 0 34. 07 33.92 

34.0 33.9 33.95 
33.9 * 33.9 * 33.95 

35.38 34.17* 34. 71 
34.84* 35. 03 35.03 

34. 87t 34.58本 34.73 

V[RY t 。a‘N＇‘ E c•‘’亀Nε。BεI Bu•”N[LI ． 
に変化し，表層から約1000 。

mまでの閉の変化は顕著で

ある。水温も深さとともに

変化するので，水温と塩分

の変化に応じて海水は特定

の現場密度を示し，全体と

して，第3.7図｛刊に示すよ

うに海洋特有の鉛直構造を

生ずる。

海洋の断面は，大気の場

合と同じように，対流圏と

成層圏との二つに分けられ

る。対流圏は深さが約 400

～600mまでの範囲で赤道

付近では浅く，中緯度で深

い。乙の圏内では，先に3.

3.1で述べたように移流，

1000 

一．．ι一γ弓）（仁＼ミコ＝；ζよ主呈主呈て芦主三主雲戸占」~~ 戸

＿：：：＿」＼：ミ、ヲぺ二．． 
~－－、.. .、‘．．．．，守－－－－司‘－ - __ ,,. 

l を ＇•:f.～／’F ー－－
F・－－~·一一一，J

¥ ¥ ＿＿＿＿＿‘～ ／一一一一一一一一一’温度
i A ＇•，ノ

対流，拡散などにより海水 剛 山 2<f 3(f ‘rr :llrN 

の上下および水平混合が顕

著である。この層から下が
第3.7図太平洋における温度，温分の鉛直分布

(170。Wの子午線iとほぼ平行）
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くとともに塩分は増加して， 1500～4000mの中層水で最
大となる問。

塩分の時間的変化は外洋では小さい。海表面では，約

0.10ルの規則的な日変化をする。年変化は蒸発と降水と

に関係し， 18～42°Nの北太平洋水域では最大値は 0.11

%olと達する。また，北大西洋では通常3月に最大とな

る。極域では年変化は相当大きくなり夏になって，氷が

融けはじめる前lζ最大となる。季節風もまた影響をおよ

ぼし，ベンガJレ湾では1.0～3.0%oの年変化をする。気候

の長期変化に関連した塩分の変化はまだ十分に解明され

ていない仙附。

3.1. 3 海水の密度

海水の密度は塩分，温度，圧力などによって決定され

る。深さがlOm増すごとに水圧がl気圧増加するので，

海水は圧縮され，その密度は増加する。したがって，現

在の海洋学に必要とされる精度（約10－りにまで密度を

決定する場合はこの点を考慮しなけ

ればならない。

塩分（s），水温 （t),7.k圧または

深さ（めにおける密度は pstpで

表わされる。しかし海洋学lとは独特

の密度の表記法があって，

.astp=(pstp-1)×1000 

(3.4〕

とのtpで表わす。 pstpの値は小数

第5位まで表わす慣習で，通常，

4000 

5000 

電波研究所季報

話，l度，塩分ならびにのの関係を示したものである問。

海水は，その含有塩分が増加すると結氷温度は低くな

り，最大密度の制度は低くなってくる。第3.9図lとその

問の関係を示す。海水は；塩分が30～35%。では 1.60～ 

-1. gocの間で凍り，波立つたときのような過冷却状態

になければ海水温度は－2°C以下には下がらない。塩分

24. 695%。で結氷点温度と最大密度温度が等しくなる問。

極域の海洋では海水は最大密度になる前lζ結氷する。

海洋の平均密度は1.025gm/ccすなわちの＝25.00で

ある。表層では24～26であり，深層では28ないし29にま

で増加する。先に示した第3.8図のののプロファイJレ

は同掲の温度，塩分から計算したものであり，との間の

事情がわかる。のも現場の密度も水温躍層内で急激に

増加し，さらに深層lζ向うとゆっくりと増加してゆく。

乙のようにして計算した密度差は平均値との偏差がたと

え小さくとも非常に重要である則。いま海水塊が断熱的

lζ鉛直距離.dZだけ移動した時，その海水塊と周囲の海

1. 00000と1.03100の聞にある。 1.0 

は必ずついているのでとれを省いて

数値を簡単lとするためである。たと

えば，密度 pstpが1.02537の場合に

σstp=25. 37と書きあらわす。 pstp 

または σstpを現場密度という。

0 5 10 15 20 35. 035.5 36.036.5 37.0 26.026.527.027.5 28 0 
温度（C') 塩分（%） 向

第3.ll図温度，塩分， σeの鉛直関係

海水をある深さから熱的lと絶縁し
(Michael Station 144 : 28。37’N19°08’W, Sverdrup et al. The Oceansから〉

て海面lζ運んだ場合の密度は Dstと書くべきだが，慣例

上旬で表わす。のの水温を一定にした時の値を特に比

重といい，塩分だけの関数となる。日本では σ10を，外

国では σ。を標準比重としている。 Knudsenlとよれば，

σ。と塩分との聞には次の関係がある。

σ。＝ーO.093+0. 8149S-O. 00048252 

+O. 0000068S3 (3. 5) 

なお， σo，σs を求めるには，クヌーッセンの表

(Knudsen’s Hydrographical Tables）や海洋観測常

用表（海洋観測指針付録〉を用いる。また水温と塩分と

から直接にのが求められるカレとトラーデの表やそれ

を図表にしたものもある。第3.8図仰は，深さに対する

一宮

-4・ 

-5・0
10 20 30 35 40 
S%i 

第3.9図海水の結氷点と塩分との関係
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第3.10図三大洋の主要水塊のT-S関係

水塊との密度差がらである場合， E＝δp/.t1Zを鉛直安 期がほぼ一定なものに，波浪，潮汐，潮流，潮汐の高I］振

定度という。 Eが正であれば移動した海水塊には浮力が 動，静振，津波などがある。

働き，海水は現在の成層を維持しようとする傾向を持

つ。乙の場合は安定な成層をなすといい， Eが負であれ 3.2.1 海 流

ば不安定な成層， E=Oの場合は中立の釣合いで，移動 海流をその原因から分類すると，風の応力によって生

の原因がなくなればその場でとまる。浅い海では E= ずる吹送流，海面の傾斜による傾斜流，海水の密度分布

10-3d，σt/dZと近似的lζ考える乙とができる則。 による内圧の差で生ずる密度流などがある。また乙のほ

海水塊が低圧力〈または高圧力〉の場所に上昇〈下降） かにある場所の海水が移動すると他の場所の海水が乙れ

して膨脹（圧縮〉した場合には，浮力は現場密度よりも を補うために流動して生ずる海流を補流という。南北両

むしろポテンシャル待度＊と釣り合う。したがって，海 赤道海流にはさまれた赤道反流はその好例であり，湧昇

水の混合や運動は向の一定な面lと沿って起る傾向があ 流〈第3.2図B参照），洗降流も補流の一種とみなされ

る（9）。 る。しかし実際には，海流はとれら4穫の一つまたはい

大洋の海水はかなりの広範囲にわたって，その水温， くつかが組み合わさったものである。暖流や寒流の名称、

塩分，務存酸素，栄養塩類などが等しい区域が続いてい は原因としての重要性はもっていないが実生活じ便利

る。乙の範囲では水色，透明度，プランクトンなどの特 な分類として使われている問。

性もまたほほ同一である。との区域の境界はとれらの性 海流は常1と一定の方向lと流れると定義されているが，

質が比較的急激に変化する不連続体となっている。乙の これを詳細にしらべると，潮汐，海面の昇降や水視の変

ような一様な海水の塊りを水塊という。 動からいろいろの周期の海’流の変動が推定できる。

水塊を分析するには， T-S曲線といって， T-Sダイ 沿岸で水深が浅くなると，海流は海底の影響をうけ

アグラム（縦軸lζ水温 T，横軸l乙塩分S〕上IC，ある る。北半球では海流が傾斜を降るときは左旋し，昇ると

観測点における各深度の水温と塩分値を表わす点をと きには右旋する。海底IC浅い所があると，海流はとの浅

り，深度を記入して結んだ曲線をもとにして水塊を分類 所を左側にみて迂回する。さらに，海底の地形は鉛直方

し，その中の水系を見出して，それの生成，混合をしら 向の流向にも影響する。乙とに海峡において，水温躍層

ベて水塊の形成を明らかlとする。 が存在し，その上下で流向が逆になっている場所では，

水系の形成の要因は，海と大気との熱や水分の交換作 その影響が顕著である。水温，塩分の分布と海流とは密

用のほか，陸地近傍では陸水の流入や結氷現象もみのが 接な関係、があり，水温も塩分も保存性が強いので，熱帯

せない。現実lと，大洋lζ存在する巨大な水塊は，乙れら 地方の暖かい，塩分の高い海水は暖流によって極のほう

の水系が層状lζ重畳し，乙れに各種の混合作用が働いて へ運ばれる。したがって，海洋では熱帯系の海水が占め

形成されている。第3.10図に三大洋の主な水塊の T-S る面積が広い刷。

関係を示す。 表面海流は主として風系による吹送流およびその補流

3.2 海水の運動

海水の運動には大別して定常的なものとして海流，週

著ポテンVャJレ密度：海中のある屈の水を，周囲の海水と，混合や熱伝

導が超らないように， l気圧の海面IL運んだときの海水の際度。

とみられ，大気の大循環と関係、が強い。第3.11図は太平

洋の上層の海洋大循環の分布の概況を示している。

乙の状態は北半球では，概ね実際と一致している。世

界のおもな上層海流は二つの大きな環流系のいずれかに

属する。またこれらの上層水の大循環は一定不変のもの
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遠心的反作用が
月号l力をこえる

¥ p 

の軌跡

南

第3.11図太平洋における表層循環

はなく，大気の大循環の年変化やそのほかいろいろの原

因によって変化する｛九深層水も流動し，釣合浮子によ

る測定結果では，メキシコ湾流の深層では毎秒数cmから

十数cmlとおよぶかなり強い南下流が存在する刷。

海流の測定iとは，漂流物，船の偏位，流速計，人工衛

星，各種の等スカラー曲線等の利用，水温，塩分などの

実測から二つの等圧面におけるダイナミック・デプス‘

（力学深度〉の差を海洋の多くの地点で計算し，その分

布から両層聞の相対水平速度を計算する力学的方法等が

ある（3)(5）。

3.2.2 潮汐，潮流

潮汐は海表面が規則正しく，周期的に昇降する現象で

ある。海面が最高になったときを高潮，最低となったと

きを低潮，相つぐ高湖面と低湖面との高さの差を潮差と

いう。普通， 1日に2回の高潮と2回の低潮（1日2回

潮〉とがあるが， 1日各1回の高潮と低潮(1日2回潮〉

の起る場所もある。.1日2回潮の平均周期は約12時25分

で，その波長は地球の半周の長さである。二つの潮汐の

‘海水中の任意の1点の重力ポテyνャノレの単位としてJ05ergのエネル
ギーをとり己れを dynamicmeterという．海面のポテYi/ャルをO
とすると， dynamicmeterを示す数字は潟水中の任意の 1点の深さ
を表わす数字とだいたい一致するので，深さを表わすのに dynamic 
meterを使うととがあり， Eれをdynamicdepthと称する。また任
意の深さの水圧を示す単位I~ decibarがあり，深さが lm増すごと
に水圧は約1decibar加わる。したがって海中の任意の点をdynamic
meter, decibar, meterで表わした数値はほぼ一致する。

第3.12図月による地球表面の起潮力

山の間隔の24時間50分は月を標準にした1自にあたり，

高潮と低潮の起る時間は毎日50分ずつ遅れてゆく。

潮汐現象は潟水lζ月と太陽の引力がそれぞれ作用して

地球中心における引力と海水への引力との差である起潮

カによって起ζる。太陽は地球との距離が遠いために，

その起潮力は月の起潮カの約112である。いま天体は地

球と月だけと考え，地球と月がその共通重心の周りを回

転するとした場合の遠心力と月の引力とを合成して地球

面上に示したものが第3.12図である。 ENは地球の中心

E における単位質量にはたらく月の引力であり， PKは

ENli'.:平行でかつ等しくとると， PLはP点における起

潮力である（9)(10）。しかし実際の潮汐は月と太陽との影

響をうけるので，月，太陽，地球の相対的位置が1か月

のうちに変化し，満月と新月とに大潮が起り，上下弦l乙

小潮となる。また1年中で，月と太陽の赤緯が最大のと

きが毎年2回ある。乙のときは大潮，小潮が最もはなは

だしい。とれを回帰潮という (10)(12) 0 

起潮力は地球上の緯度によって変わるが，潮汐波が地

球上を移動するときには陵岸の形や海底の深浅など地形

によってその潮時，潮高が変わってくる CIO）。以上のよ

うに天体による潮汐を天体潮汐という。

他方，潮汐現象を海水の周期運動という観点からみれ

ば，気象要素によって起ζる水位の変化も潮汐の一種と

考えられる。すなわち， 1年および半年を周期とする水

位の変化は水温，気圧，季節風，水蒸気，降水など，ほ

ぽ1年および半年の周期lζ分解が可能な気象要素の変化

にもとづくものが主であって，天文潮汐として起乙る部

分はわずかである。乙のような潮汐を気象潮汐という。

このほかに潮浪＊が浅海に押し寄せた場合lζ起乙る浅海

潮汐がある。乙れは異なった周期の分潮が干渉して生ず

るもので，速度は乙れを招く分湖の和または差からな

る(12）。

普潮浪：潮汐を波動と考えた場合の波e
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起湖力は各々周期をもった成分lζ分解できるし，起潮 として現われる。乙れを静振という。また口が小さい湾

力によって起乙る各地の潮汐も結局は乙れと同じ周期を の中でも同じような現象が起乙り，湾に悶有な周期で水

もった変動として表わされる。潮汐現象をこれらの成分 間の高さが変化する。そのJ?u期は数分から数時間にわた

に分けて考えるとき，各成分を分潮という。第3.4表l乙 り，水面の昇降は普通，数cmであるが，ときには lmlと

そのおもなものを示す。表中の Sα は気象潮汐であ およぶものがある。との現象を潮汐の副振動といい，潮

る凶。 汐の波，風，台風のうねり，地震津波などで誘発され

記号｜分 湖 名｜速度（毎時〉｜周 期

M2 主太陰半日周期 28。.9841 約半日

N2 主太陰長円潮 28.4397 約半月

S2 主太陽半日周期 30. 0000 半 日

K2 日月合成半日周期 30. 0281 約半日

。1 主太陰日周潮 13. 9430 約 1 日

Qi 主太陰長円湖 13. 3987 約 1 日

P1 主太陽日j司滞l 14. 9589 約 1 日

Kt 日月合成日周潮 15. 0411 約 1 日

Sa 太陽年周湖 o. 0411 年

る（！OJ(11)。

津波は海底地震で突然起った海底の隆起，陥没のため

に誘発された重力波で，数十回の波長を持つ。伝搬性が

強く，非常に遠距離にまで到達する。海底地震の真上の

海面の振幅は小さいが，大陸棚lと侵入すると振帽を増し

V字形， U字形の湾では，数mから数十mの振幅とな

る。

台風や低気圧のときに内海K，高潮が起乙る。乙れは

低気圧の通過の海水の吸いあげ作用と風による海岸での

堆積作用の二つが同時に作用するためである問。

3.2.3波浪

波浪は大気と海水の二つの流体が相接している境界面

の波動現象であり，風浪，うねり，その海岸付近におけ

る変形である磁波を含む。その周期は約20秒以下であ

潮流は潮汐による海水の水平移動であり，潮汐の干満 る。

lとともなって，ほぼ一定の方向およびとれと正反対の方 第3.13図のエネルギー・スベクトノレ図からわかるよう

向に流れる。その流向は海水の流れてゆく方向で示す。 lと，海洋での波動のエネルギーは，それぞれが特長的な

またN40。we磁気の北から西方に40つと磁気方位によ 周期範囲を持った，いくつかの主要な‘波動グループに分

って表わしたり，あるいは真方位で165° （真北から右回 配されている。海面には乙のような多種多様な波が各方

りに測って165°）などと表わす。 向IC進行して，複雑な変動をしているI問。

海岸に近い点，または海峡の1点で長時間潮流を観測 媒質がその変位l乙対して復元力をもっ場合はいつでも

すると，流速はたえず変化するが，流向はほぼ一定の方 波動が生じる。自由海面も同様な性質をもっているの

向，およびとれとおおむね反対の方向に流れる。すなわ で，海面にはなんらかの力が加われば波動を生じ得る。

ち，海水が流れ始めてから流速はしだいに増してゆき， 海の波の復元力は重力加速度，または表面張力によって

極大になった後，減少してゆき遂に停止する。ついで転 生じる。理想的には，表面波は峯と谷が同数であり，あ

流して，流速が極大になった後l乙流れは再び停止する。 る位相速度で進行する無限の波連である。波長をL，周

転流の場合lζ，海水がほとんど流れないときを憩流とい 期を Tとすると位相速度は C=L/T.，周波数はf=l!T

う。多くの場所では， 1日に4回，転流し，転流から次 で与えられる。

の転、流までの時間は平均して6時間12分である。流速は

月齢によって変化する。

海岸付近または海峡では，流速は海面またはその以深

で最も強く，深さを増すとともにしだいに減少する。そ

の減少の割合は流速の大小，場所によって異なる。

潮汐と潮流とは密接な関係があるが，両方の位相比お

よび振幅比や潮汐の大きさと潮流の最大流速との比は場

所によって異なる。しかし一定の場所では，潮汐が大き

いと潮流の流速は大きい(11)0 

湖水の一部分で，風が急に変化すると，水面の高さに

差が生じ，重力の作用によって自由振動を続け，定常波

甲人 ｜ ｜ パ＼ I 
~！ I ）トー~I '¥I 
iHI I I I ~ 
10000 1000 100 10 
(3時間1 (17分） 周 期（秒）

第3.13図波のスペクトル
（ウオJレター・ムンクによるq海洋の科学から転載〉
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の三つの要因に支配される (15）。 l:(13.15図は波の発達過

程を概念的に示したものである。発生域の風上側では波

は小さいが風が進むにつれて， vJi.の周期や高さは増し，

最後には， j皮の発生原因となった風の能力の最大の大き

さに達する側。

暴風のために，風浪がじゅうぶんに発達した海面は非

常に複雑な様相を呈す。海而は，各々が特有な波高，周

期，進行方向をもったスペクトルとして表わされうる多

18 

ー
内
l
L

振

幅

水分子の円軌道

海の波の断面はトロコイド曲線lζ近く，第3.14図lζ示

すように水の分子の運動はほぼ円軌道を描く。海表面に

おいては，この円の直径は波高lζ相当する。深さを増す

とともに，水の分子の運動は急速に衰えて，海の波の半

波長lζ等しい深さでは，表面における円の半径の約1/23,

1波長の深さでは1/530となる。深さが半波長より浅い

ところでは分子の運動の軌跡は楕円となる問。とのとと

は，水深と波長の大小iと応じて波の特性が大幅lζ変わる

ととを示す。水深を D，重力加速度をgとすると，波

速Cは

第3.14図

1・
・
内

ζ

句

3

(3.5) 

となる。深海波 （DJL>112）においては，上式の

tanh2irDJL→1となるので，

C=(gT/2ir) tan h(2πDJL) 

4 

5 

(3.6) 

となる。浅海波 （DJL<ll25） では tanh2πDJL~

2irDJL，したがって，

L→gT2/2π C→gT/2ir, 

6 

7 

R
U
Q
d
n
u

－－
n
L
q
d
川
1

1
1
1
1
1
 

(3.7〕

となる。乙れらの数値は“DJLの関数表”に掲載され

ている (13)(I針。

外洋における風浪は大気から海面へのエネルギーの輸

送によって起こされる。したがって波の発生は風速，風

が吹き初めてからの継続時間，吹送距離（fetch）など

L=T./ifj C= .. /ifj, 

風浪のプ口フィル

第3.16図風浪のエネルギースペクトルとその各成分
(Deaconによる。 TheE:-cyclopedia of 
earth scienceから転戦）

第3.15図波の発達の概念図
(Richard Silvester による。海洋の科学から転戦）
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数の波によって構成されている〈第3.16図）。波のエネル

ギーの大部分は狭い周波数帯lζ集中している。乙のこと

は一つの波の周期がスペクトル内で卓越し，エネルギー

がそれに集中して乙の周期の波の波高が最大であるとと

を示している問。 Neumannkよれば，風速20ノットで

最大周期は8.1秒， 40ノットで最大周期が16秒である。

第3.5表 じゅうぶんに発達した風浪の諸要素（理論値）

風｜距離阿波 浪

続草出葺向10;
エネルギ

風速 吹送長距離 平均波高卓越H波3高 分ーのが大集部中のさ （時間） している

（ノット）（マイル） （フィー （フィー 周期（秒部）分
ト） ト〕 ト）

10 10 2.4 0.9 1. 4 1. 8 4 

15 34 6 2. 5 3.5 5 6 

20 75 10 5 8 10 8 

25 160 16 9 14 18 10 

30 280 23 14 22 28 12 

40 710 42 28 44 57 16 

50 1420 69 48 78 99 20 

（ウィラード・パスカム，海洋の科学から転載）

このように海表面をスペクトルに分解すると，統計的

性質が顕著となり，不規則で無秩序な海を他の海と区別

するために叱現在はよく用いられている。波高を定め

る記述的目的には，波の最高値の上位1/3の平均（卓越

波高Ha）とか波の最高値の上位1/10の平均（品。）など

を用いる。第3.5表lζ，じゅうぶんに発達した風浪の諸

特性のうち重要な要素を示す。との表によれば， 20ノッ

トの風はそれが起こし得る波を極限にまで高めるために

は，最小75マイルの距離を少なくとも10日寺閲，吹き続け

なければならず，そのときの H10は10フィー卜になる。

5oノットの風が約70時間，吹いたら H10は 100フィート
になるが，このような暴風は稀である 1131。

場所や海面状態が異なっているときにも，不規則な昇

降をつづける見かけの波の平均波高と Haの比は0.60～

0.65の聞にあり， H10とHaの比は1.27～1.30の聞にあ

る。これらの事実は見かけの波がある統計的性質を有す

るととを示唆している。

波高の統計的性質を考える場合l乙次の二つの仮定をお

く。 (a）波浪は周期差の僅小な多くの成分波から成っ

ている。 (b）各成分波の位相は全く無秩序である。い

まN個の相続く見かけの波の振幅Aiの自乗平均を

唱 N

E＝走ZAi2とすれば，次の結米が得られる。

19 

最大頻度の波の振幅は 0.707、IE
すべての波の平均振幅は 0.866./E 

有義波の振幅は 1.414./E 

1/10最高波高の平均振幅は 1.800./E

波高は近似的には上の振幅値を2倍すれば求められる。

E の値は波のエネバ－Rと R=tgpEの関係にあ
る(4)0 

風浪がその発生傾城を離れて静かな海面lと進むとその

特性が変わってくる。波は外洋Iと広範囲にわたってその

エネルギーを拡散して波高は低くなり，丸味をおびてき

て波形が正弦曲線の形l乙近づいてくる。乙の段階でこの

ような波を“うねり”と呼ぶ。うねりは波速を作ってい

る各成分波の位相速度の半分の群速度 （Cg=gT/4π〉で

何千マイルも伝搬する。風波の発生域から約10007イノレ

離れると波高は約半分になるが，その後は距離が増しで

も減衰率は小さい。周期 Tの波群からなる波ば gT/4π

の群迷度で進むので，嵐と観測者との距離rを進むの

に要する時間tは t=4げ ／gtとなり， f=llT=gT/4rrr 

であるから，到来i伎の周波数対到来時刻の曲線の傾度は

g/4πrとなる。 ζれによって嵐までの距離 rが推定で

きる。

波がもっているエネルギーには運動エネルギーと位置

のエネルギーとの二つがある。前者ば水の粒子が軌道上

を運動するととによるものであり，後者は水の塊りの重

心が蜂では海面より上昇するととによるものである。う

ねりではこの二つのエネルギーは等しい問問問。

波が浅海域lζ進んできて， 7J<.の深さが波長の半分より

浅くなると，海底の影響をうけはじめて周期を除いて，

波の特性はすべて変わってくる。 その速度は γ官D(3. 

7式〉となる。したがって，浅海波は隣接した深度の大

B’ 

第3.17図海岸に到達した波の屈折図
（海洋の科学から転載〉
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きい水域l乙入ってきた波と比較して速度が遅く，波面が

海岸線l乙平行になってくる。波は一般に浅海域lと集中し

てくるので，岬の周りや水深が徐々に深くなってゆく磯

の沖合では波の活動は激しい。乙れと反対に，湾内や水

深が急lζ深くなる磯の沖合では波の活動は小さい。第3.

17図に磯lと近接しつつある波面の位置を示す。波面lζ垂

直な線は直交線といい，深海での直交線開の波の峯の長

さと海岸におけるその長さの比が屈折係数である。また

直交線でわけられた部分が波のエネルギーの等しい領域

であり，とれらが収飲している場所で波の活動が最大で

ある閉山）0 

波が海浜lζ近づくと，海底の低抗によって波速が減ず

るため，前lζ述べたような屈折現象が起こる。したがっ

て波長は短くなって波は険しくなり，不安定になる。さ

らに前進を続け，水深が浅くなると，水粒子の円軌道は

軸の傾いた楕円軌道となり，波高が増すとともに峰の真

下での水の軌道速度も増してくる。最後に波高の約1.3

倍の水深の所までくると，峰までもり上がるのにじゅう

ぶんな水がなく，波形の対称性を失い，前進する蜂の頂

篭波研究所季報

電流は海水中では吸収損失が大きい。海水本来の電気

伝導度は低周波数に対して約4mho/mであるが，電気

伝導度は水温，塩分とともに増加し，水圧に対して減少

する。第3.18図lζ電気伝導度と塩分ならびに温度との関

係を示す。電気伝導度lζ及ぼす影響度の大きさにしたが

い各パラメータを並べると，温度，塩分，伝搬波の周波

数，圧力の順となるt問。ただし，非常に高い周波数ま

で考えると，周波数の影響がもっとも大きい（4.1参照〉。

Ruppin によれば，海水の電気伝導度と塩分との関係

は次式で表わせる。

.toX106=978S-5. 96S2十0.0547S3

K15×106=1465S-9. 1ss2+0. 0876S3 

K25X 106=1823S-12. 76S2十o.117753 

乙とに， Sは塩分（%。〉， Ko, K15, K25はそれぞれ，

o。C,15°C, 25°C における電気伝導度（ohm•cm)-

である問。

上は支えを失って崩壊する。とれが磯波である。 ζの波 誘電率と透磁率

は水深が再び深まるところにくると規則性が復活して規 海水の誘電率は約78～80の範囲にあり（ただし約20

則的な軌道運動をもった新しい波となるが，この波高の GHz以下），温度，深度，塩分の関数である。概して，

差は，砕け波で失われたエネルギ一分だけの差を表わし 低温，低塩分の海水は誘電率が高い。

ている。磯波の状態は時々刻々に変化し，日によっても 透磁率は 4ir×10-1Himであり，実用的にはすべて

海浜によっても多様に変わる則。 の非強磁性物質の透磁率lと等しく，仙の海水のパラメー

3.3 海水の電磁特性

海水の電磁的性質を利用して各種の機器が開発されて

いる。すなわち，電波の海面反射を利用して表層塩分を

測定したり，レーダ・スコープでシー・クラッタ（波に

よる海面の乱れ〉を測って波の立つ潮目の画像をとらえ

たり，航空写真で偏光を使って海面のぎらつき（グリッ

タリング〉の測定も可能で

ある (10）。さらに海水は電気

の良導体であるから，海水

が地球磁界内を動くと，フ

ァラデー効果によって海中

の流れに対応する電位差の

分布を生じる。乙れを利用

した電磁流速計（GEK)

が出現した。

006 

t肺ho/c’十
一0.05
下 ICA) 
；ゑ0.04
伝
導0.03

走。02

タや電磁波の周波数には必らずしも依存しない。

3.4 海水の光学特性

海水の光学的ふるまいは，海水個有の性質から定まる

が，他方，光学的活動の強い！皆、濁物質，プランクトンな

どは海中の光化大きな影響を与える。海洋光学は新しく

発展している学問分野であり，水塊の拡がり，混合，特

CB) 
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15 
分

海水の電磁パラメータと

してつぎのようなものがあ

る。

0 10 20 30 40 0 5 10 15 20 25 30 

電気伝導度

r.&. 令〈称。〉 3邑度（°C)

第3.18図塩分，温度と電気伝導度の関係
(A) 海水の電気伝導と塩分変化
(B) II と温皮
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性づけなどの研究や海洋生産力の調査に有力な方法とし

て用いられているし，また水中カメラやテレピ，映画の

カラー写真など応用方面が頗る広い問。

3.4.1 散乱と吸収，消散係数

水中を透過する光束は懸濁粒子のために散乱し，正規

な通路からそれる。かっ，散乱は減衰，後方散乱の

background e鉦ect, 前方散乱による像の査によって，

通路を縮少されるので，空気中と比較して，通路長は著

しく短い。散乱のために不鮮明となった物体を光源の位

置から見た場合，たとえ照度をあげても物体はそれ以上

IC明瞭には見えない。唯一の方法として，散乱が最小な

スペクトルの緑色範囲内での狭帯域の光で照明をする

と，ある程度の効果は現われる酬。

水中の光は水の分子，懸濁粒子，有色溶存物質などに

よって吸収される。吸収率は光の波長によって異なり，

乙の撰択性吸収のために水は特有な色を生ずる。分子に

よる吸収はスペクトルの赤色帯で最大となる。

懸濁粒子も吸収と散乱とによって光を減衰させる。河

水が黄褐色を呈するのはその例である。黄色物質は黄色

ならびにそれより短い波長の光を吸収する。乙の物質は

おもに炭水化物腐蝕酸であり，有機物質の分解によって

生ずる。外洋ではど乙にでもあるが，北半球沿岸には特

lζ多い（11)(18) 0 

水中の光の透過量は海面から下層に進むにつれて，減

衰曲線的に減少するが，その減衰率を消散係数という。

e
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消
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。品5青白O緑 0.55賞。却棺F 0.65 
波 長正問

第3.19図純水ならびに潟水の消散係数
(Sverdrup, Johnson, and Flemingによる〉

海水の消散係数は純水の吸収係数と散乱係数，懸濁綾子

および溶存物の吸収係数と散乱係数の和である問。第

3.6表は純海水の消散係数を示す。青色光線（短波長450

mμ以下〉をいちばん深く透過させ，赤色光線〈長波長

650mμ 以上〉は海の表層2～3cmで半分ぐらい吸収さ
れて50mの深さでは全く消失するが，青色光線はその深

さではまだ深面の20%程度は残る刑問。第3.19図は純

水ならびに各海洋水について波長と消散係数との関係を

示す問。

第3.6表純海水における光の消散係数 3.4.2 水 色

波（mμ)長 (o消~散96係1:i数ef) (th散（必乱ori係~数）al) (co吸c;収g；係u~数e)d) 
海中で散乱された光は海部から再び空中に帰ってく

る。分子散乱は Rayleighの法則〈波長の4乗に逆比

例する〉にしたがうので，大気中l乙帰ってきた光は青色

375 4.4 o. 7 3. 7 光になる。さらに海水の吸収は赤色光線に対して強いの

400 4.4 0.5 3. 7 で，散乱光はいっそう育味が強くなる。散乱が分子散乱

425 3.2 0.4 2.8 だけならば，水色は青色となり色調は Fore！の水色階

450 1.9 0.3 1.6 級Iとほぼ同じになる。しかし散乱の原因がもっと粒子

475 1.8 0.2 1.6 の大きい鉱物質lとあって，散乱光の強さが波長lと無関係

500 3.5 0.2 3.3 なミ一散乱の場合には，散乱光は白色であるが吸収のた

525 4.0 0.2 3.8 めに海水は緑色となる。とれはForelの水色階級WIと近

550 6. 7 0.1 6.6 い。したがって，水色階級が四よりも強い時は海水中の

575 s. 7 0.1 8.6 粒子散乱と吸収とが主要素となって水色が定まる凶。

600 16. 7 0.1 16.6 

625 20.4 0.1 20.3 
3.4.3 透明度

650 25.0 0.1 24.9 
海水中l乙白色の円板（セッキー板〉を沈め，とれが見

675 30. 7 0.1 30.6 
えなくなる深さを透明度という。乙の透明度は海水の清

700 39.3 o.o 39.3 
濁の度を現わすものであって，天候や光の強弱にはあま

り関係しない。透明度に主として関係するのは緑色光の
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第3.7表 フォーレルの水色階級と透明皮，消散係数

水色階級

透明度（平均） m

消散係数（平均） m-1 

消散係数最小の波長 mμ

I 

29.2 

0.04 

480 

豆

22.8 

.068 

505 

]][ 町

11. 9 9.7 

. 084 .103 

530 539 

消散係数である。緑色光の消散係数Rと透明度D(m)

との聞には，赤色光の消散係数をほぼ一定とすると， D

=1. 9/Rの関係がある (101。

消散係数，水色，透明度は海水の光学性を表わす量で

あるが，ともに海水中の懸濁粒子や微生物の多寡IC関係

しているから，これらは互に関係、が深い。第3.7表lと水

色階級と透明度，消散係数の一般的な関係、を示す(4)。

3.4.4 光の角度分布と偏光

太陽や空からの光のほかに散乱光も水中lζ存在し，水

中の光の場lζ新しい成分が加わる。反射屈折の行なわれ

る表面近くでは放射輝度（Radiance）の分布はやや複

雑となる。空からの光が Snellの法則によって±48.6° 

の視野範聞に制限されてしまうので，最大放射輝度は屈

折光の方向に生じ，土48.6。を頂角とする視野の範囲で

の放射分布の形は非常に狭くなってくる。また水中から

上向きに進んで海面で全反射される散乱光のために，

土gooの視方向lζ最大が生ずる。さらに深度を増すと分

布は単調となり，光の消散をうけて方向特性は徐々に失

われてゆき，究極lとは，角度分布のJ~は鉛直軸lζ関して

対称な天頂方向lとのびた楕円形となり，表面の光の条件

や海面状態に無関係な asymptoticradiation distri-

butionを示す（第3.20図〉。 ζの分布形は海水個有の光

学的性質すなわち，体積散乱係数と吸収係数のみによっ

／ 

5m 50m lOOm 

第3.20図海中の光の方向分布
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て決定される。透明な外洋水では300～400mの深さで起
こるζともある U剖 (19）。

海中の光は直線偏光であり，深さを増しでも偏光はな

お直線偏光である。海水内の微粒子による昼光の散乱が

偏光の主因であり，水平面の上部のうち， ±48.6° の円

錐内では空光の偏光も海中偏光にある役割りを果す。偏

光度は最大輝度l乙直角方向の視路で最大となり，そのパ

ターンは太陽の位置に依存する。偏光はまた上lと述べた

海中の光の方向特性lとも影響される川。

佐々木川らが写真撮影により水平視路の偏光面の偏

きの測定を行なった結果によると， (a）水平方向から

くる光はすべて直線偏光で，太陽方向が偏光度が最小で

太陽方位からgooはなれた方位が最大である。 (b）偏

光面の偏きは太陽方位とその反対方位で水平であり，太

陽方位からgoo離れた向きで傾斜が最大である。 (c) 

太陽方位IC向って右側と左側とでは，偏光面の傾きは反

対になる。以上のことから，海中偏光の偏光度と偏光面

との傾きは，太陽方位や屈折光線の方向と関係があるか

ら，海中で偏光の状態から太陽の位置が決定できる。

3.5 海中の音波の伝搬

海水の中では電波は伝わりにくく，光も消散が大きい

ので遠くまで到達しない。しかし音は空気中に比して，

その速度は早く，減衰は小さいので遥かに遠くまで伝わ

ってゆく。したがって音波は海洋で種々の方面に応用さ

れている。すなわち，音響測深儀，魚群探知機，近距

離にある物体，主として船舶を発見するために，ソーナ

(SONAR），さらに大規模な装置として，海岸近くの

水深がlOOOm程度のととろに数個の水中聴音機を配置し

て， i遭難船の位置を決定するソーファ（SOFAR）など

があり，さらに水中通信にも利用されている凶（付録参

照）。

海中の音速は海水の弾性率と密度との比の平方根lと等

しい。しかし実際的には，音速は温度，圧力，塩分とと

もに増加し，気泡または溶存気体の濃度が大きいと減少

する。 ζれらの中で最も依存度の高いのは￥/iil度：である。

音速は 1450～1570m/secの聞で変化する。温度がl°C

昇ると 4.5m/sec，水深が lOOm増すと 1.Sm/sec，塩
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分が1ル増すと 1.3mとそれぞれ増加する。第3.8表lζ

温度ならびに圧力と音速との関係を示す酬。

第3.8表海中の音速（m/s）と温度 t（℃）圧力P

(kg/cm2），塩分s（話。）の関係 CT,Cp, CS 
は各変数の変動による増分

c=co＋白・dt+c11dP+csdS

p CT Cp 

t=O, S=35 

0 
400 
800 

4.6 0.16 
1515. 2 4.4 0.17 
1584. 5 4.1 0.18 

t=l5, S=35 

3.1 0.16 
1571. 9 3.1 0.16 
1637. 9 2.9 0.16 

t=30, S=35 

2.1 0.16 
1611.4 2.2 0.16 
1676. 0 2.2 0.16 

0 
400 
800 

0 
400 
800 

1. 4 
1. 5 
1. 5 

お

0 
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第3.21図音速のプロフィル

1. 2 
第3.9表潟水中の音波減衰率1. 3 

1. 3 

周波数（Hz) 長（m)

50 30 4.8×10-1 
1. 0 

500 3.0 4.sx10-s 1.1 
1.1 

0.3 5,000 4.8×10-3 

50, 000 0.03 0.48 (W. D. Wilson による）

海岸線の近くや強大な海流と交わらない水域では， iM
度，圧力，塩分等の垂直傾度は，水平方向よりも鉛直方 103 

向l乙変わりやすいので，音速も鉛直方向に変化する。 {dB/km) 

表層付近では，温度の変化が大きいので，音速の鉛直

傾皮は表層の温度傾度から定まる。との場合塩分の傾皮

が非常に大きいと温度効果が限定されてくる。表面層以 102 

深では温度と塩分の傾度は小さくなるので，圧力傾度か

ら音速の鉛直傾度が決定される。表層付近の混合層では

温度は深さが増しでもほぼ一定なので，圧力傾度に依存

する。第3.21図i乙代表的な音速プロファイルを示す。

海水の中を音波が進むとき，水の粘性，熱伝導，熱放

射などの影響によってエネJレギーの一部は消耗する。音

波の減衰率の増加は（a）周波数の増加， (b）塩分の

増加， (c）温度の低下， (d〕圧力の減少などの順に

従う（21】。第3.9表l乙音波の減衰率を示す。 50kHzぐらい

までは粘性による減衰よりも，音波が海表面や海底で反

射して減衰する影響のほうが大きい。 1班fz以上の周波

数l乙対しては粘性損失が卓越してくる則。第3.22図は1

気圧，塩分35ルの海水において，温度がO～30°Cまで4

段階に変わった場合の各周波数に対する減衰率を示す。

音波はその速度の変化lζ応じて屈折する。音波の屈折

により，無音域，サウンドチャンネル，フォーカシング

ならびにデフォーカシングなどが生ずる。

滅

衰

率10’

10° 

10-' 

10。 10’ 102 
周波数（kHz)

)',fl3. 22凶 音波の周波数，温度と減衰率の凶係
（大気圧，塩分35話。〉

103 
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音波は音速の小さいほうへ進むので，音速が海の深度

とともに著しく減少する場合，音波は下方iζ向う。速度

プロファイルlと音速の最小点があると，最ノj、音速レベル

より上方では音波は下向lと屈折し，下方では上向きに屈

折する。乙の最小レベルのできる層の深度は，海域によ

って異なるが，約1000～2000mの聞にある。音波はζの

層に沿って，屈折を繰り返しながら遠方まで伝わる。乙

電波研究所季報

波とは相互に干渉し， Lloydの鏡面模型といわれる音波

の最大と最小とが続いて起乙る干渉縞を作る。

混合層内では，反射と屈折とが組み合ってできる表層

チャンネル内で，ソーナの探知距離が延伸する凶削。
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4. 海中における伝搬特性

4. I 海中における電磁波の透過窓

海水が電磁波の各周波数lζ対してどのような透過性を

持っているかを概観するために，まず平面波の減衰特性

について考察する。

損失のある一様媒質中の平面波の減衰特性はω，周知

のように波動方程式

f72E+k2E=O 

f72H＋がH=O

ただしが＝w2μe-jwμσ

(4.1) 

(4.2) 


