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水面近くの薄い層の水温について＊

近藤純正＊＊渡辺英雄＊＊

　　　要　旨

　水面近くに薄い層流層があり，その下には乱流混合層のある水体を考え，そこでは乱流によって運ばれる

熱と光の吸収によって水温が変化するとして，水温の日変化の微分方程式を水面での熱収支式を境界条件と

して解いた．その結果，水面近くには昼夜の別なく冷却層が存在し得ることがわかった．ここで用いたモデ

ルでは表面温度はその下層水温より，およそα2。C低温となる．更に，この薄い冷却層の下層には等温に近

い層ができやすいこともわかった．

　1．まえがき
　水面と大気の間では，日射，大気放射，顕熱，蒸発な

どによって，熱エネルギーの交換が行なわれているが，

日射以外の熱交換は空気と水の境界面すなわち水面の温

度をパラメータとして行なわれている．しかしながら，

この水面温度を正確に測定することは容易ではない．通

常の方法で，できるだけ水面近くの水温を測定したとし

ても，それは水面下，数mmか数cmの水温である．ま

た，一般の船舶による外洋の表面水温も，実は数mの深

さの水温を測定して，それを代用しているようである．

それゆえに，例えば，深さと共に水温が低くなっている

時に，普通の方法で水温を測れば，真の表面温度より低

目に観測したことになる．

　それで，そう言うことがないように，また迅速に広い

範囲の表面温度を知りたいという考えから，最近，水蒸

気による赤外線の吸収の弱い波長範囲のみを透過する赤

外フィルターを放射計にとりつけて作った放射温度計が

用いられるようになってきた．しかし，これによる方法

にも問題があって，例えば，8～14μ透過フィルターを

用いた器械でも，水蒸気による吸収があり，0．1grまた

は0・01grの水蒸気による吸収エネルギーは，それぞれ

およそ7％または1％程度もある（山本義一，1956）．

したがって，今，気温200C，相対湿度60％の一様な空

気があって，水温が300Cの状態で，高度100mまたは

10mから水温を測定すると，それぞれ，およそ1。Cま

たは0．3。Cだけ低目に観測される．
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　上記は水が黒体とした場合の計算であるが，更に，水

面が完全黒体でないことから生ずる誤差もそれに加わ

る．例えばPontier　and　Dechambenoy（1966）による

と，水の反射率は赤外部で，波長によってちがうけれ

ど，1～10％である．それゆえに，放射計にはいってくる

エネルギーは，一部分は水面から放射された不完全黒体

のエネルギーと，他の一部分は天空から水面に入射した

赤外エネルギーが水面によって反射されてくるものがあ

る．したがって，晴天で普通の気象条件を例にとると，

放射計では，およそ0．5。C程度低温に観測される．以上

のべた吸収と反射の二つの補正を行なわなければならな

いので，表面水温の正確な測定は容易ではない．

　なお，赤外域での水の透過係数は，例えばPontier

andDechambenoy（1966）によると，6～12μでa＝

700～2，000また，12μ以上の範囲でa＝1，400～3，500程

度であるから，放射計では，0．01mm程度の薄層の平均

的な水温を測定することになり，これによる表面水温の

測定誤差は，ほとんど無視してさしつかえない．

　いずれの測定方法によろうと，真の水面温度を決定す

るためには，水面にごく近いところの気温と水温の鉛直

分布がどのようになっているかが，わかっていなければ

ならない．水面は蒸発による潜熱のために，冷却される

ので，その下の層の水温より低くなることをRoll

（1965）は示した．彼のまとめた観測結果によると，数

mmのごく薄い水の層で0．2～0．40C程度，表面水温は

その下層より低温になっている．この点に関してSaun－

ders（1967）は水面の下に薄い層流境界層を考え，定常

状態とし，日射を無視すれば，水の厚さδ・の中では，

伝導熱，

　　　　9＝Z．E十Q十LN　　　　　　　　（1．1）

は一定であるから，その層の上下面温度差は，λを水の
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第1表

水面近くの薄い層の水温について

輻射温度計による水面温度Tsと通常温度計による水面近くの水温Twの比較．TROは輻射
計による観測値で，水蒸気の吸収の影響を補正したものがTRである．Tsは水面の反射を更
に補正したもので輻射温度計による水面温度である．

日時分

6．19．02

　19．31

　2C．01

7．16．07

　18．50

平　　均

気温 水張

　OC
－1．6

－1．8

－2．0

　0．1i

　1．1

　mb
4．8

4．8

4．8

4．8

4．8

2．16．13

3．10．25

　15．58

4．　8．25

　11．21

　14．17

平　　均

TRO

　。C
1．70

1．60

2．12

2．34

2．24

2．00

TR

　。C
1．81

1．73

2．26

2．43‘

2．29

2．10

Ts

　。C
2．24

2．30

2．63

2．74

2．73

2．53

17．0

15．8

17．6

15．9

16．8

17．6

16．78

17．5

16．3

18．1

16．5

17．2

17．9

17．25

Tw

　。C
2．52

2．6

2．4

2．8

2．9

2．64

17．8

16．4

18．0

16．4

17．2

18．1

17．32

Ts－Tw

一〇．28

－0．30

十〇．23

－0．06

－0．17

。C

一〇．11

備 考

1967年1月長野県野尻湖．

Linke－Feussner輻射計使用．

赤外フィルターなし．水面と

輻射計の距離は25cm．

一〇．3

－O．1

十〇．1

十〇．1

　0．0

－0．2

一〇．07

1964年9月
Weser　river，near

Rinteln，Germany．

Bames　PRT－4フイルターつ
き輻射計使用．

Lorenz（1966）による．

分子熱伝導率とすれば，

　　　　△T＝g・δ㍑／λ　　　　　　　　　　　（1．2）

になるとした．ただしIEIは蒸発の潜熱，Qは顕熱，

LNは赤外放射のnet量である．この式でδ・は境界層

理論から知られているように，その層内での勢断応力と

水の動粘性係数によって与えられるので，Ro11が述べ

た程度の△Tは十分可能性がある．

　また一方，木村と三沢（1968）の観測によると，放射

温度計で測定した表面水温は通常のサーミスタで測定し

た表面附近の水温より平均して（瓦12。C低くなってい

る．しかし，この値の標準偏差は0．44。Cと大きいので

結論的なことは言えない．その他の観測例も第1表に示

してみた．この表の上半分は筆者らが以前に野尻湖で，

フィルタなしのLinke－Feussner型放射計を水面から，

25cmの距離に近づけて水面温度を測定し，途中の水蒸気

による吸収と水面反射の影響を補正してもとめたTsと

棒状温度計ではかった水面下数cmの水温Twを比較し

たものであるが，平均して表面温度はTwより（L11◎C

低くなっている．この表の下半分はLorenz（1966）がフ

ィルタつき放射計によって100～800ftの上空から測定し

た水温である．高度をかえた測定方法によって，高度0

における値を外そうし，途中の水蒸気による吸収を補正

してTRをもとめ，さらに反射の影響を補正して表面温

度Tsをもとめた．同じように，Twと比較すると，平
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均して0．07。Cだけ表面水温は低温となってくる．以上

3者の場合共，観測値のばらつきが大きいので，結論を

くだすことは無理であるが，いずれも表面水温は，その

下の層の水温より低温であるように思われる．このこと

に，われわれは注目したい．

　従来，多くの場合にそうであったように，真の表面よ

り，いくらか下の水温を測定して，それを表面水温とし

て代用してきたので，もし，この温度に0．1～0．2。C程

度の差があれば，実用上は大して間題にならないが，そ

れでも水面上の運動量や顕熱あるいは水蒸気輸送の機構

の相違について論ずるような場合は重要な問題となる．

したがって，観測によって，この点を明らかにする必要

があるが，一方，種々の条件の場合に水面近くの水温分

布がどのようになるかを計算によって定量的に知ってお

く事も必要と考えた．

　以上の観点から，筆者らは通常の気象条件をモデルに

選んで，水面近くの水温分布や，薄層の水温差の日変化

がどのようになるかを数値実験によって知ろうとするも

のである．

　2．計算の方法

　ここでの計算は，日変化のすくない高度における気

温，湿度および風速を与え，空気と水との境界面すなわ

ち水面での熱収支式を境界条件として，水中温度の変化

をあらわす微分方程式を解くことを考える．今，水温は

、天気”16．11．
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光の吸収と鉛直混合だけで変化するモデルを選ぶ．水温

を7とすると，その時間変化は次式で与えられる．

　　　　∂T　　　　1　　∂F
　　　　石r＝一Cωρ．万　　　 （2輯1）

ここで，0ω，ρω，yはそれぞれ水の比熱，密度および

水深である．上式の．Fは，

　　　　　　　　　　　∂T
　　　　F＝E＋1＝一κ一＋1　　　　（2－2）
　　　　　　　　　　　∂ツ

で，第一項は，水の乱流混合によって鉛直下向きに運ば

れる熱で，Kは温度拡散係数である．1は水平な単位面

積を下向きに透過する短波長の光のエネルギーである．

　水面での熱収支は次の式で与えられる．

　　（1一・s）1s＋（1－7L）（1L一σTs4）＝Q＋IE＋F・

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2－3）

ここで，1s，1Lはそれぞれ水面に入射する日射と赤外

放射である．7s，7Lは各々に対する反射率である．

σT84は水面温度に対する黒体放射エネルギーである．

顕熱Qと蒸発の潜熱IEおよび風が水面に及ぽす勢断

力τは21を水面から十分低い高さ（21《Ll）にえら

べば，大気が中立状態でない場合でも，近似的に次の式

で与えられる．

9一一・Pρん2％・（賜）／（ln舟）2

E一一ρん21％・（吼一％）／（1π審）2

（2－4）

（2－5）

　　　　多一鳩一解〆・／（1鴫）2　　（2－6）

　　　　Z一一〇PρTπ3＊　　　　（2－7）
　　　　　　　9ん2Q

ここで20は水表面の空気力学的粗度，OPとρは空

気の定圧比熱と密度である．々はカルマソ定数でおよそ

0．4の値をもっ．％＊は空気中の摩擦速度である．θ。，9。

は正しくは気温および湿度分布を表わす積分定数で

z＝著oに於ける気温と比湿に相当する．この計算では，

簡単化のために，この値を水面の値θs，4sに等しいも

のと仮定する．

　％1，θ1，91は2・＝21における風速，気温，比湿であ

る．ところで，この研究で目的としている水温の日変化

の計算は，本来なら，水温の時間変化を計算すると同時

に，下層大気の気温等の時間変化も解かなければならな

い．しかし，Kondo（1969）によると．ごく地表面近く

に限れば気温等の鉛直分布は，各瞬間に，その時刻の顕

熱ρと摩擦速度％＊で与えられるstability　length　L

をパラメータとした定常状態での気温の分布函数とほと

1969年11月
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んど一致する事がわかっている．従ってここでは，水面

にごく近い高さ2＝Z、にける％・，θ、，9・はその結果を

用いることにする．

　定常状態における風速の分布函数をφとすれば，

　　　　嘉一器φ（暑）“　　（2－8）

φは（～／L）の函数でKondo（1969）の結果，

　　　　φ一（・＋β121）o●臥L＞・ （2－9）

　　　　φ一（・＋β歯）つ’㌃＜・　（2一・・）

　　　　β＝20

を用い，β／iLI＝・αとし，z＝2。で％＝0の条件で上式

をそれぞれ積分すると，五＞0の安定条件では，

　　　　薯一2｛4α2＋・一幅＋・｝

　　　　　　＾／α2十1－1　　匁／α2十1十1
　　　　＋1％　　　一ln　　　　　（2－11）
　　　　　　ぺ〆αZo＋1－1　ぺ〆αZo＋1＋1

また，五＜0の不安定条件では，

　　　　塾一1π4α2＋・一1－1〆α2＋・＋・（2一・2）

　　　　％＊　4αz。＋1－1　4α2。＋1＋1

となる．この研究では，ρ，E，τ＝ρπ2＊に対する拡散

係数は等しいと仮定するので，風速に対すると同様に，

気温θと比湿9の分布は，上の（2．11）と（2．12）の

左辺に，砺ρ肋＊（θo一θ）／9，または，ρ肋＊（90－4）／Eを

用いるならば右辺は同じものになる．従って計算の実行

においては，日変化のないとする高さz＝2且において

一定の吻，9Eを与えて，9，IE，％＊，五，％、，θ1，41，

θo，90を逐次求めていくことになる．

　長波長輻射に対する反射率は日変化が小さいと考えら

れるので7L＝4％の一定値を用いるが，短波長に対する

反射率7sは入射角の函数となり，次のFresne1の式で

与えられる．

　　　　7s一参｛謡幕1＋器翻｝（2一・3）

　　　　7－sin一・（去sin」）　　　（2一・4）

ただし，i，7，nは入射角，屈折角，水の屈折率である（nニ

1・33）・水面に入射する短波長のintensityの波数につい

ての分布函数形1。（レ）と角度分布は大気条件，太陽の高

度角によって変化するけれども，次のモデル化を行なう．

角度分布については，通常，日射は直達光と散乱光があ

るが，晴天時には直達光の方が大部分をしめるので，光

のエネルギーは全て太陽の方向から集中して来るものと

17
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する．また波…数についての分布函数形のモデルは次のよ

うにして求めた．大気の外側における太陽光のスペクト

ルから，鉛直気柱の厚さを単位として測った透過空気

量，m＝2の場合に，乾燥空気によるRayleigh散乱

をHulstが求めた消散係数（山本義一，1956）を用い

て計算したものを差し引き，更に，大気中の水蒸気によ

る吸収は，Fowle（1917）の求めた吸収率を用い，可降

水量w＝3grの場合を計算して，実際の地上に到達す

る直達光のスペクトル形を求めた．この形そのものは一

定とするが，波数について積分した全エネルギー，

　　　　鳶一∫勉　　　　（2－15）

は太陽高度角によってかわるとした．

　水深ツでの光エネルギー1は上記のスペクトルに水の

吸収係数を乗じ，波数について積分すれば求まる．す

なわち，透過率をAとすると，

且．丞．蹉一”（か16）
　　　　（1一〆s）∫落4レ∫落4レ

である．ただし，1．は水面の上面における波数レの入

射光エネルギーである．α．は波数レに対する水の透過

係数である．純水の透過係数は，例えばSmithsonian

Physical　Tables（List，1964）にのっているが，一般の

水は浮遊物によってにごっているので，透過率は純水の

場合より悪くなる．近藤と渡部（1969）は，Aを近似的

に次の式で表わした．

　　z4＝0．14吻（一5％）＋O．23卿（一〇．12劣）

　　　　＋0．14吻（一〇．025κ）＋0．13吻（一〇．004κ）

　　　　＋0．36θゆ（一〇．0006加）　　　　（2－17）

ただし，κニッsθ07，6≧1．

δはにごりをあらわすパラメータであるが，この計算で

は純水の場合をモデルにえらびδ＝1とする．

　水面の上面に入射する短波長の全エネルギー1sと，

長波長エネルギー1Lは，Kondo（1967）によってえら

れた結果，すなわち次の式を用いる．

　　　　18＝Cs・1s．o，　　　　　　　（2－18）

1s．o．＝ん（ご／4）2・cosζ・（0．3＋0．7

×10－o・055（1＋o・し4ε）sθcζ）

cosζ＝sinρ・sinη＋cosgcosηcosh

（2－19）

（2－20）

ただし，ゐは太陽常数（＝1．91y・min．一1＝27401y・day－1），

4は地球太陽間の距離，4はその平均値，ζは太陽の天

頂距離，ψは緯度，ηは太陽赤緯，hは正午を0とした

太陽の時角，σは地表附辺の日平均の水張であるが，こ
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こでは日変化の比較的少い高度ZHでの水張を用いるこ

とにする．CSは雲量と雲の厚さの函数である．また，

　　・L一σ74｛・一（α49一α・6647CL｝一△・L（2－2・）

である．ここにσT4は地表面附近の日平均気温に対す

る黒体放射のエネルギーであるが，ここでの計算では，

日変化の少ない高度ZEでの気温に対する値を用いる．

CLは雲の影響をあらわす係数（0～1）である．△1Lは

下層大気の気温の逆転の影響を考慮した補正頃である．

あらかじめ行なった赤外放射量の計算結果から次の近似

式がえられた．今θwを地表面（ρ＝カo）から測った水

蒸気のoptical　path，

　　　　ω一寿職吻　　（ネ22）

における気温（OC）とし，θ吻をその時刻における下

層大気の全層の平均気温とすると，

　　　　△・L一（・＋欝）｛α・32（△θ）・＋α537（△θ）2

　　　　＋L4（△θ）3＋286（△θ）4｝　　（2－23）

　　　　　　（△θ）1＝θ側＝0．0001gr一θωコ0

　　　　　　（△θ）2＝＝θ”＝。．。。、9ドθω＝。．。。。、9プ

　　　　　　（△θ）3＝砺＝。．。1gr一のコ。．。。、9プ

　　　　　　（△θ）4＝θω＝。．、97一θω＝。．。19γ

である．ただし9は重力の加遠度，カは気圧，かは標

準気圧である．

　次に，水中での温度拡散係数Kは次のようなものであ

ると考える．水面にごく近い薄い層の中では分子温度拡

散係数κをとり，それより深い層ではκより大き・い乱

流拡散係数をもつとする．ところで，境界層理論から知

られるように，（例えば，Schlichting，1962），流速に対

する層流層の厚さは，

　　　　δ．≠10－　　　　　　　（2－24）
　　　　　　　y＊

ただし，y＊＝・A／一稀　　　　　　　　　　　（2－25）

である．ここでは水中を考えているので，レは水の動粘

性係数，’V＊は水中の摩擦速度で，空気中の％＊とは水

と空気の密度の比の平方根だけ異なる．一方，温度分布

に対する層流層の厚さδは，Prandtl　number，・PF

ン／κが1であれば，δ＝δ％であるが，水のようにP・が

かなり大きい（100Cで．P7＝9．4，200CでP7ニ7．0）

ような場合にはδは小さくなり，同じように境界層理

論から知られている次の関係

　　　　δ／δ祝＝Pプー1／3　　　　　　　（2－26）

、天気”16．11．
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を用いると，

　　　　δ＝10ρω1／2レ2／3κ1／3τ一112　　　（2－27）

となる．上式におけるτはstreSSであるが，水面の上

面と下面で連続した値をもつと考えられるので，（2－6）

式で表わされるτを用いる．勿論，θ0，θ、，％などは

計算結果として日変化をするので，τも日変化する．

　3モデルに用いる数値

　水は純水とし，水面は平らで水平方向には一様とす

る．日変化のない高さを之Hニ100mとし，そこの風速

％H＝8m／s，気温θH＝・16。C，水張6E＝10mmHgとす

る．緯度は中緯度をえらび，35。とし，春秋分で太陽赤

緯η＝・0，又天気は晴天とし，CL＝C8ニ1，風速分布に

対する水面の空気力学的粗度は，20ニ0．001cmとし，

z、＝10cmにえらんだ．水中の温度拡散係数は表面近く

のごく薄い層δの中では分子係数としκニ0．0014cm2／s，

それより深い，ツ＞δでは一定の値Kニ0．1cm2・sec－1ま

たは，K＝1cm2・sec－1の二種類に対して計算を行な

った．そのほか，空気密度ρ＝1．2×10｝3gr・cm－3，空

気の定圧比熱oP＝0．24ca1・QC｝1・gビ1，水の密度ρ”＝

1gr・cm－3，水の比熱伽＝1ca1・oC－1・gr－1，水の動

粘性係数レは他の物理量に比較して温度によってかなり

ちがうので，温度の函数とした．例えぽ，レ＝0．0131cm2・

sec－1（100C），レ＝（L　Olcm2・sec－1（200C），レ＝0．0080

cm2・sec－1（30。C）である．なお，計算の初期時刻は

正午をt＝0として行なった．

　4．乱流拡散が主に効く層の水温分布

　ごく表層に近い薄い層δ内での水温分布はさておき，

深い層までの全体としての水温変化の模様を知るため

に，数値計算の深さの分割区間ムッ＝3cm，層の数を

300層とした場合の計算を最初におこなった．

　第1図の上図と下図はそれぞれ水中の温度拡散係数が

K＝1cm2・sec』1とKニ0．1cm2・sec～1の場合における

水温の鉛直分布を示している．計算は図に点線で示す温

度分布を初期条件とした．日射は10mの深さでも，約10

％程度残るので，初めのうち水温はわずかではあるが上

昇する．計算は約24時間後には大体落着いて，それ以後

はほぽ周期的（1日周期）な変化をするようになったの

で，上図には，27時間後（午後3時）から48時間後（正

午）までを画いた．ほぽ落着いた状態での水深9mにお

ける水温は18・10Cで，その一日の変化の幅は0．045。C

である．下図は99時間後（午後3時）から120時間後

（正午）までの水温鉛直分布を示したが，温度拡散係数

の大ぎい上図に比較して，表面での振幅が大ぎいが，し
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第1図

17

水温鉛直分布の日変化．上図は水の温

度拡散係数が1cm2・sec－1の場合，下

図は0．1cm2・sec－1の場合である．
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晋
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1969年11月

第2図 日平均の水温鉛直分布．実線は水の温
度拡散係数が1cm2・sec－1の場合，点

線は0．1cm・sec－1の場合である．

かし，深さに対してその振幅は急に小さくなる．

　第1図の上下，二つの図からわかることは，ある深さ

の水温の日平均値は下に行く程，高温になっている事で

ある．第2図はこの日平均温度の鉛直分布を表わしてい

る．実線はK・＝1cm2・sec｝1の場合で，t＝24～48時間

19



506 水面近くの薄い層の水温について

の平均値，点線はK＝・0．1cm2・sec－1の場合で，t＝・96～

120時間の平均値である．この図の示す意味は，・一日の

平均値として水中の伝導熱は，下から上に向かっている

事である．これは，ある深さの面を下方に伝わった日射

エネルギーが，その分だけその面を通って，混合による

伝導熱として上方に伝わっているものと考えられる．

　しかし，常識的に知られている温度分布としては，こ

の様に極端な不安定状態にはならない．つまり，この様

な不安定状態になれば，水中には自由対流がおこり，す

なわち，温度拡散係数は非常に大きくなり，温度分布は

等温に近づこうとする．この計算では，温度拡散係数は

水の鉛直安定度にかかわらず一定としたために，不安定

温度分布がえられたもので，自由対流がおこりうる可能

性を示している．もしも，水中の温度拡散係数が水の垂

直安定度によってかわるとして計算すれば，近藤と渡部

（1969）が示したように現実に観測される様な水温分布

がえられるものと考えられる．

　第3図は，深さをパラメータにして水温の日変化の有

20
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第4図
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i2剛

水面に入射する日射Is，水面のnet
radiationRN，顕熱q，蒸発の潜熱肥
および水深y＝（L　O15mを下向きに伝

わる水中伝導熱Hの日変化（図には附

号をかえて一Hを示す．実線と点線の
ちがいは第2図と同じ．

様を示したものである．表面近くの水温の最高になる時

刻は，K＝：1cm2・sec一1とK＝0．1cm2・secq場合共に，

午後2時半頃である．同様，最低水温の時刻は午前6時

半頃である．一般的によく知られているように，二種の

曲線共，水深が増すに従って水温変化の位相が遅れる

が，K＝0．1cm2・sec1の方がK：＝1cm2・sec－1の場合よ

りさらに遅れる．

　第4図は水面における各種の熱量の日変化を示すもの

で，Isは水面に入射する水平面日射量，RNは日射およ

び長波長放射を含めた水面が吸収する正味のnet　radi－

ationである．Q，および∫Eは水面から大気に出て行く

、天気”16．11．
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顕熱および蒸発による潜熱で，上向きを正とした（こ

こで言う水面におけるIs以外の各種の熱はムツ＝3cm

にとったために真の値とは多少ことなる．しかし次の節

で示すように正確な値とのちがいはわずかである）．日

中』夜間いずれにおいてもHは水中から水面の方へ向か

っていることである．つまり水面温度はその下より低温

になっている．言いかえれば表面冷却効果と呼べるもの

が存在することを示している．この表薗冷却は，別の意

味から言うと，第2図で示した日平均水温が下層に行く

程高温になると言う現像が，水面近くにおいて，微視的

に成り立っていることを表わしている．この様な表面冷

却は不透明な陸地表面等には存在しないものである．

　第5図は，水面上10cmにおける気温θ、o・m風速

π・・cm，および水面のstreSSτの日変化を示したもので

ある．

　5．表層近くの水温分布

　第1図でも見られたように，表層近くでは，日中，夜

間共に表面冷却層があったが，これをよりくわしく見る

ために，表面近くでは，分割区間を小さくえらんで計算

を行ない，拡大して，その模様をしらべて見よう．（2一

　　　醜m，α鴨
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o．m．

第6図

　　　　　　　　　じ　　6α吼　12。．肌　6p肌
　　　　　　Noon

水面下の温度層流層の厚さδと，

の間の水温差△Tの日変化．

12隅

そ

27）式で与えられるδの厚さをもつ薄膜内では，温度

拡散係数は分子係数κをもち，それより深いツ＞δで

はKとするが，δを求めるのに必要なstressτは前節

でえられた近似値を，又，レは水温によつて変るが，こ

れを決定するために必要な表面水温も同様に，前節でえ

られた水深ツ＝1．5cmにおける水温を近似値として用

いた．

　第6図は水面の下面における温度境界層の厚さδと，

その間の水温差（△T＝Tγ＝δ一丁紗＝o）の日変化を示した

もので，実線はK＝・1cm2・sec－1，点線はK＝0．1cm2・

sec－1の場合である．δの厚さはおそよ0．7mm，また

△T＝0・2～0・250C程度であるが，午後3時頃最大で午

前8時頃最小となる様な日変化をする．一この温度差をき

める重要な要素は水面における水中伝導熱H。と摩擦応

力τである．H。は第7図に示されているように，もと

もとは日射の吸収作用によって生じた熱が原因である

が，これは，net　radiation，蒸発の潜熱，顕熱のお互の

大きさ関係からも決まる．そして，それらの熱は表面水

温と風速などによってわかる．すなわち（2－1）および

21



508 水面近くの薄い層の水温について
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第7図 下向きに伝わる水中伝導熱の水面にお
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熱の流れは下から上向きである）．
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　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（5－1）

となり，δ内では∂T／∂」はほぼ一定な（∂7ノ∂∫）“＝oと

おいてよいので，次の如くなる．

　　　　△T≠｝｛一δ・E・一∫1（ん＝・一嫡）研

去㈱・（霧），二，｝
（5－2）

上式において，もし日射が増加すると第2項は符号が負

だから小さくなる．しかし第3項は日射による温度上昇

により大きくなる．水中伝導熱丑。も水中で吸収された

日射エネルギーの返還として逆方向として上向きに出て

くるので第1項も日射が強ければ正の値となって大きく

なる．一方τは主として水面近くの風速によってかわる

ので，δの厚さは風速と表面水温によることになる．

　第8図～第10図はK＝（Llcm2sec『1の場合について，

水面温度分布を深さのスケールを拡大して画いたもので

ある．これらの図には，参考のために，下向きに透過す

る日射量1，下向きに流れる伝導熱H，および水温の時

間変化∂T／∂’を画いた．第8図は午前8時の状態を示

水深25cmまでの水温変化率∂T／∂t，

水温丁，日射量1，伝導熱Hの垂直分
布．ただし水の温度拡散係数が0．1cm2

・sec－1の場合で，午前8時である．

表面水温は矢印Tsで示す．
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第10図　第8図と同じ．ただし午後4時．

すが，全層にわたって下に高温，上で低温の温度分布の

形で昇温している事を示している．第9図は正午の状態

であるが，水深およそ5cm附辺を境にして，温度分布

は逆転している．しかし温度上昇∂T／∂∫は水面近くで

ほぽ一定であるから，このままの形で平行移動的に昇温

していることを示している．第10図は午後4時の状態

で，上記の二例とは逆に，水面近くの水温が冷却してい

る場合を示したものである．

　第11図は表面水温の日変化をK・＝1cm2・sec－1（実

線）とK・＝0．1cm2・sec－1（点線）の場合にっいて示し

たものである．日変化の振幅は前者で約1．40C，後者で

約30Cである．一方，観測によると，表面水温の日変

化振幅は，普通の気象条件で，晴天の場合，上記の程度

の大きさをもっことから，逆に，水中の温度拡散係数は

平均的にK＝0．1～1cm2・sec－1程度であろうと言う事

が推測される．一方晴天時でも，風が強い場合には，水

温の日変化はかなり小さいことが知られているので，強

風時におけるKは上記の値より一桁または二桁大きく

なるであろうと推測される．

　なお，薄層δ内での温度差△Tは前節でえられた水

深1．5cmの水温を表面水温の近似値として用い，更に
　　　　　　　　　q，JEおよびσTsの計算も同じく深さ1．5cmの水温
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第11図　表面水温の日変化．

12P肌

を表面水温の近似値として用いたので，この結果には多

少の計算誤差が含まれる．この度合を計算して見ると，
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　K＝0・1cm21sec－1の時・正午でq＋JEが6・3％・σTs

が0・3％それぞれ前節で計算したものより小さくなる．
　　　　　　　　　　　　　　　　　　又午後12時にはq＋1Eで8．4％，σTsが0・3％同様に

小さくなる．従って，水面から空気中へ出て行く熱量

は，前節の近似値よりも小さくなる．それ故，正確な表

面水温の絶対値は第11図の値よりも，およそ0．2。C高温

となるが分布形はほとんどかわらない．また△Tの値

は第6図の結果より約5％すなわち，0．01。C程度しか

変わらないことになる．

　6．む　す　び

　この研究は，水面のすぐ下に層流層を，それより深い

ところでは乱流混合を考え，水中ではこれらにょる伝導

熱と光の吸収を考慮した温度変化の微分方程式を，水面

における境界条件として熱収支式を用い，高度100mに

おける気象条件を与えて計算機によって数値的に解い

て，水温の日変化をもとめた．その結果，平均的には，

23



510 水面近くの薄い層の水温について

水温は深いほど高く，表面近くで低温となる分布がえら

れた．そうして，ごく表面に近い層では昼夜の別なく低

温層が存在することがわかった．そして，もし表面に接

する水に層流層が存在するとすれば，この層の上下の温

度差は0．2。C程度である．この層流層は1mm以内の厚

さであるから，通常の測定方法で表面近くの水温を測定

すると，真の表面水温は測定値より低いはずである．こ

の水温差が事実とすれば，実用上はたいして問題となら

ないが，水面上における運動量，顕熱，水蒸気輸送にっ

いての基礎研究にとって大きな問題となる．この計算で

得られた結果を，観測でたしかめるには赤外放射温度計

などを用いなければならないが，第1節でも述べた様

に，現在の方法では，補正値も大きく，しかも測定精度

があまり良くないので，今後，何らかの工夫をして，観

測によって水面薄膜の水温分布を精度よく求めてみる必

要がある・この計算に用いたモデルでは，温度冷却層の

間の温度差は0・2。C程度となったが，その他の様々な条

件をとる場合には，この値は多少変わるものと考えられ

る．それ故，種々の条件の場合に観測を行なってこのこ

とを確かめる必要があると考えられる．

　この計算では，平均として，下層ほど高温な温度分布

がえられたが，これは，層流層の下では一定の温度拡散

係数Kを用いたために生じた結果である．実際にはKは

水の鉛直安定度の函数であるので，近藤と渡部（1969）

が行なった様にKを安定度の函数として計算を行なえ

ば・全体としての温度分布は観測されるようなものが当

然えられると考えられる．彼らの計算は季節変化に対す

る結果であるが，それと今回の結果を総合して考える

と・水面の薄層の冷却層の下には，日中は，匹第9図に示

した事からわかる様に・日射の吸収量との関係から水中

伝導熱が零の層，すなわち，ほぽ等温となる層があり，

それにより更に下の数10cm以下では深さと共に低温と

なり次第に温度勾配の小さな層へとかわって行く．一

方，日射の弱くなる夕刻に近づくと，第10図に示したこ

とからわかるように・表面近くから冷却を始め，薄層冷

却層の下の水温分布はきわめて不安定状態となるので，

おのづから自由対流がおこり，その結果として不安定層

はほぽ等温に近い分布となると考えられる．第12図は筆

者等が宮城県北部の水深およそ1mの内沼で風の弱い晴

天時に測定した水温鉛直分布の例を示したものである

が（山本・近藤・1968）・ここで計算に用いたモデル条件

とはちがうけれども・定性的に上述のことがらを良く示

している．
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水面近くの薄い層の水温について

　この計算では，水は純水としたが，海では塩分があ

り・問題はもっと複雑となることが予想される．第13図

は平塚沖の相模湾で筆者等が測定した水温分布の特異な

ものを例として示すが，1968年8月1日13時25分は水深

1m以内に暖い水温層があるが，11月29日10時40分は水

深2m以内に温度の低い層がある．特に後者の場合は，

この分布は，この研究の計算結果として得られた表面近

くの冷却層とただちに判断することは出来ない．何故な

ら・海水は塩分を含み，水塊によって塩分量が異なり，

表層水の塩分量が小さければ，この様な水温分布でも自

由対流をおこさない安定状態として存在するからであ

る・この様に海水では，塩分などの影響で問題をより複

雑にしていることに注意する必要があると思われる．

　この計算において，水面薄膜の水温分布を決定するた

めの最大の問題点は，温度境界層の厚さδだけにある．

ここでは，（2－27）式で与えられるものを用いたが，現

実にこの厚さを測定することは困難であるが，もしも，

実際のδが（2－27）式よりも小さいとすれば（△Tは第

一近似としてδの大きさに比例するので），△Tは小さ

くなる．

　なお，夜間冷却の時に，高橋と相馬（1956）が，雪の

中の温度分布を測定したところ，最低温度は雪面ではな

くて，それより7mmぐらい下にある分布形であった．

彼らは雪は赤外放射に対して半透明であるとして，図式

解法で温度分布をもとめ，観測結果と同じものを得てい

る．これは，われわれが，この研究で可視光に対して水

が半透明としてもとめた日中の水温分布と符号をかえた

ものと定性的に一致していて興味がある．

　最後に・本研究にあたり，計算機の使用に対し惜しま

ぬ助力を下さった，防災センター第3研究部の皆様に感

謝致します．
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訂正　VoL．16，No．10． 471頁第3表の一部を下のとおり訂正します．

　　　　　第3表蒸発量の季節変動

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　mm／day

＼ぐ一 ～＿、＿季節

量＼＼、．場所＼

平　均

最　大

沖合い

舞鶴湾

沖合い

春

3．0

6．0

7．6

夏

！6．8

秋

1．3

7．0

2．2

冬　　平均

10．1

2．0

12．4

4．8

1　5．5
1

17・4

1969年11月 25


