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海陸風に関する理論モデルとその問題点＊

浅　井　冨　雄＊＊　吉　門 洋紳

渉

《

　1．はしがき

　海陸風循環は地球表面の熱的性質の不均一に起因して

大気境界層で発現する比較的単純な一日周期の中規模運

動の一例である．従って，大気大循環にとってそのエネ

ルギーの補給・消散に重要な役割を果している大気擁界

層の物理過程を解明するためにも，海陸風の研究成果は

有力な手がかりを提供するであろう．このような立場か

ら，海陸風に関する理論的研究の歴史を要約し，最近の

海陸風循環数値実験の成果や，今後の発展の方向につい

ての話題を提供することが本報告の目的である．

　2．基本的な物理機構

　海陸風循環のエネルギー源は言うまでもなく太陽から

の放射エネルギーであるが，それを吸収する海，陸面の

比熱，熱伝導率などの熱的性質の差異によって生ずる両

者の間の温度差が海陸風を誘起する直接の原因である．

第1図はinputとしての太陽エネルギーがoutputとし

ての海陸風循環へ転換する過程，換言すれば，熱機関の

作動する機構を模図的に示したものである．

　地球表面の温度を支配している表面での熱収支に関与

する物理過程は，（1）正味の入射放射エネルギー．（2）

表面一大気間の顕熱と潜熱（蒸発）の流束，（3）表面

一表面下の地中（海中）間の熱流束である．この過程

には表面の放射特性（アルベドなど），比熱，熱伝導率

（地中では分子伝導，海中では渦伝導），土壌特性（含水

量など），海水の運動などが関与する．これらの大部分

は海陸風にとって外部パラメータ（外的条件となるも

の）と考えられる．

　表面から大気に補給された熱エネルギーは小規模乱流

によって境界層中を上方へ輸送され，そこに気温の水平

傾度を生ずる．水平気温傾度は気圧傾度力となって運動

を誘起し，運動の発達に伴って摩擦力，コリオリカが作

用し始め，やがてその運動は抑制，変形され，海（陸）

風循環が完成する．ここでは熱や運動量の輸送過程が重

要性をもつ．なかでも小規模乱流・対流による鉛直輸送

は最も重要な物理過程で，下層ほど，特に接地境界層で

は決定的である．上述の物理過程や物理パラメータの相

対的重要性は海陸風循環内の時間的・空間的位置によっ

て異なることは勿論である．

　さらに付加的要因を考慮しなければならない．ここで

いう付加的要因とは，現実の海陸風に対して二次的効果

しか及ぼさないという意味ではなく，本来の定義にもと

づく純粋な海陸風循環のmodifyingねctorとして考えら

れるべきものである．一般流の性状や地形（海岸の屈曲

や傾斜）は現実の海陸風の姿に大きな影響を及ぼしてい

ることは明らかである．水蒸気の凝結に伴う雲，その雲

の放射・散乱・吸収などの作用，エエ・ゾル粒子の放射

特性も大気境界層の気温分布に大きな影響を与える場合

がある．

　3．線型理論の発展とその限界

　最初の海陸風の理論はJe岱eys（1922）によって提出一

された．彼は，気圧傾度力と摩擦力の釣合いで定義され

る“antitriptic　wind”の一例として海陸風をとらえて

いる．すなわち，水平・鉛直座標とそれぞれの風速成分

をX，Z，％，∂とし，気圧と温位のそれぞれの基本場か

らの偏差をガ，θ，とすると，

　　　　互一K∂2（ρ％）　　　　（、）
　　　　　∂x　　　∂z2

＊Retrospect　and　prospect　of　theoretical　study　of

　land　and　sea　breeze日本気象学会関西支部主催

　「瀬戸内海の海陸風に関するシンポジウム」（広

　島，昭和47年11月30目～12月1目）における講
　演要旨．

＊＊T．Asai　and　H．Yoshikado

　京都大学理学部地球物理学教室

1973年3月

筈一8α副

　　　　　∂2θノ
7卿一Kρ・∂z2・

∂　　　　　∂

蕊（岡＋石（卿＝o

（2）

（3）

（4）

1



F

120 海陸風に関する理論モデルとその問題点

太陽放射（i轟P吋→涛随風循環仙tp。◎の系

γ
太罷放射

／

た圧傾度力

コ1オ1カ

潅陸風循環

と温・風

放射

、　　＿

移蓋

乱流
く渦交櫓傭教〉

対流
〈放射特’性〉

表面温度
〈　：榛係歓〉

雲

エ工ロソウレ

’

大規棲遅・動の

風系・庇雇

！地形

￥

海水の遺動 地海水
：曹

ノ』L

ぺ
　〈比塾〉　く熟伝導仏敬〉〈土壌特性〉

第1図　海陸風循環の機構

ただし，g，α，κ7，ρ。は定数で，それぞれ重力加速

度，熱膨張係数，渦交換係数，基本場の温位減率，基準

状態の密度であり，ρは高さの関数として与えられる．

第2図はθノ＝．4（z）sin砿と仮定し，．4（0）＝10。C，す

なわち海陸の表面の最大温度差200Cを与えたときの結

果である．なお，水平方向の波長λニ2π＝63km，7ニ

　　　　　　　　　　　　　　　　　び
5。Ckm－1，K＝104cm2sec－1とおかれた．高度約150m

を境として下層に強い海風が，上方に弱い補償流が存在

することが示されている．これはすでに海風の鉛直構造
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線型定常モデルによる海風の鉛直分布
（Jef匠eys，1922）

をかなり的確に表現しており，現象の最も基本的なメカ

ニズムをとらえたものとして，当時としては大ぎな卓見

であろう．

　以来，前節で述べた過程の一部をそれぞれある程度考

慮することによって理論の改良がかさねられ，今日に至

っている．前述の物理因子のどの部分をとり入れ，それ

をどのように取り扱うかの違いによって種々の異なる理

論モデルが現れた．

　初期の線型理論としてとKobayasiとSasaki（1932），

ArakawaとUtsugi（1937）等がみられる．後者の場

合，熱・運動量の渦交換，鉛直移流による熱の輸送を考

慮し，地表面温度の周期的変動に応答する大気の非定常

的なふるまいを表現することが試みられ，海陸風の特性

をさらに具体化したものといえる．その解は幾重にも積

重なった循環セルが上昇または下降することを表わす．

渦交換係数（K）の値が大きいほど全体としてセルの厚

さは増す．地表面風速の最大時において，地表付近の風

向が逆転する高度は，Kの値が104，105，106cm2sec－1

のとき，それぞれ120，500，1000mとなる．ただし水
　　　　　　　　　∂θ
平波長えニ400km，∂z＝40Ckm－1とする．第3図は

Kニ105cm2sec『1の場合の風速の鉛直分布を示している．

地表面の最大風速は海陸の最大温度差に比例し，10Cに

つき約1．6msec－1である．

　Schmidt（1947）やHaurwitz（1947）は温度場または

気圧場とその時間変化を与え，運動がそれにどのように

、天気”20．3
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線型非定常モデルによる風速の鉛直分布．

渉二〇は海風速最大時にとり，海陸温度差の

最大時より約10分後である．（Arakawaと
Utsugi，1937）

’

応答するかを調べた．ここで特に注目されるのは摩擦力

とコリオリカの効果である．Schmidtは温度場を

　　　　T一端一7z＋吉τ・四（・＋sin警）sinω！（5）

によって指定し，これから導出される気圧場の変動に応

答する，運動方程式

忽一∫∂一識一6％

∂∂

π＝一∫％一6∂

の解を求めた．ただし，ノはコリオリ係数，

数である．解の形を

π一U（Z）c・S警sin（ω！＋β）

　　　　∂一7（之）c・s要sin（ω∫＋β＋β’）

と仮定してU，閣V，β，β，を決定すると，

　　　　u一一響［z6〔h『＠＋わ）2〕

（6）

6は摩擦係

（7）

一
（

8）

ただし，

tanβノ＝一ω／6

餓・β一一畿概鍔認
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（11）

（12）

　　　　且＿＿止，　β＿璽
　　　　　　＾／あ2＋62　　　　ω

であり，6（～10－4アn『1），η（～10｝3／n｝1）は温度場から気

圧場を導出する際に用いられる経験定数である．また，

（6）式中のρがρ。6禰で近似される．（7）～（12）式に

よると・6峨すな秘摩擦が鮒ればβノー｛であ

り，∂の位相は％の位相より6時間進む．tanβはω

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　と∫の大小によって符号が変り，ω＞∫ではβ＝一万，

ω＜ノ’ではβ＝丑である．すなわちπの位相は緯度30
　　　　　　　2

度を境として赤道側ではTより6時間遅れ，極側では

Tより。6時間進むことになる．またωニノ’であれば

IU1，1列→・・，’すなわち海陸風と慣性振動の周期の一・

致によって起こる共振を表わす．摩擦係数が大きくなる

につれてπ，∂は逆位相に，π，Tは同位相に近づき，

風速は小さくなることがわかる．

　Haurwitzは海上と陸上との温度差による気圧傾度力

を

　　　　F（渉）一4＋■且C。Sωガ

　　　　　　　π　　2

で代表させ，次の運動方程式を解いた．

　　　　4四　　　　一十（グ十6）pv＝・F（渉）
　　　　4渉

（13）

（14）

一
（

αぞみ）26（h一η）2］×［26c・sβ一2ωsinβ

＋2誤c・s（β＋βノ）r

　　　五
V＝一　　U
　　　砂

ただし，i＝ぺ／二了，W＝％＋勿であり，定数ノ4には適当

な加速度の値が与えられる．（13），（14）式から

　　　ノ4　∫　　且
　％＝一　　　　　十一×
　　　πノ●2＋62　2

　（62＋ω2一∫2）ωSinω渉＋（62＋ω2＋∫2）6COSω！

（62＋ω2一∫2）2＋4∫262

　　　且　ノ●
びニニ　ハ
　　　π∫2＋62

十
ノ4　（ω2一∫2－62）∫cosω！一2∫6ωsinω∫

（15）

1973年3月

（9）

（10）

　　2　　　　　（62十ω2一∫2）2十4∫262

が得られる．このモデルでは（％，∂）は海陸風の代表的

な風速，あるいは循環の強さとでも言うべきものであ

り，空間的な構造については考察されない．（15）式の表

わす％，∂，．F（！）の位相の関係はSchmidtの結果と同

様である．第4図は（15）式による風のホドグラフであ

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　3
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第4図 コリオリカを考慮した線型モデルによる海

陸風のホドグラフ．！1＝0．048cmsec－2，

∫＝＝10『4sec－1，（A）はC＝＝0．58×10－4sec－1，

（B）はC＝10－4sec－1の場合．目盛は1m

sec－1で，PV方向にπ，S方向に∂の値が
とられている．（Haurwitz，1947）
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　以上の二例によれば，コリオリカの主要な役割は，風

向を北半球では時計まわりに回転させること，および，

風速の振幅を増大させること（摩擦のない場合，緯度30

度では無限大）である．摩擦力については，これを考慮

しない場合，風の位相と海陸温度差の位相とのずれ一

例えば海風速の最大時と（陸地温一海水温）の最大時と

の時間差一は1／4周期，すなわち6時間であるが，摩

擦力の導入はこのずれを小さくする．

　De魚nt（1951）は前述のArakawaとUtsugiのよう

に，表面のみで温度場を指定し，鉛直移流と渦伝導によ

る熱の鉛直伝達過程を導入することによっても表面温度

と風の位相のずれが短縮されることを指摘した．それは

Defantの例では摩擦なしでも約4．7時間となっている

（第1表）．第5図は摩擦とコリオリカをも考慮した場合
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地表付近の海陸風のホドグラフ．右は∫ニ
1．03×10－4sec－1，C＝：2．5×10『4sec－1の場

合の理論値．風速の目盛は海陸の最大温度

差20Cに対応するものである．左はBoston
における観測結果40例に基く．（Defant，
1951）

V

の地表付近のホドグラフを示したものである．

、線型理論に基く海陸風モデルはその基本的な物理過程

の第一近似を示したものということができ，定性的理論

モデルとしては，それらはかなり満足すべぎ段階に達し

てし・る．

　線型理論の主要な欠点は解析的な解法を可能にするたト

～

第1表　種々の摩擦係数（o），コリオリ係数（∫）の値における海陸風循環（Defant，1951）

6（×10－4sec『1）

0．0

0．5

1．0

2．5

2．5

∫（×10『4seσ1）

　0

　0

　0

　0

1．031

θ

／位相12時

地表の振幅
／　M・c

J

錫

位相（時）

16．7

15．1

14．1

13．4

13．1

〃：2．2

地表の振幅
　（msec『1）

5．43M

4．46M

3．68M

1．70M

1．84M

O．72M

風向逆転高度
　　（m）

　320

　340
　365

　500
～500
～500

補償流の最大振
幅（msec一1）

1．64M

1．11M

O．80M

O．26M

O．25M

O．11M
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　めの制約的な仮定によってもたらされている．たとえば

　海岸線に直角な方向にサイクリックな温度場を指定する

　　ことは，それが全空間であれ，地表面のみであれ，現象

　の水平スケールを限定してしまうことになる．そして水

　平スケールを大きくすると海陸間の温度傾度が小さくな

　　り，海陸風が弱くなることは現実に合わず，温度場を海

　岸線からの距離に対して正弦関数などで与えることの欠

　陥を表わしている．また，線型理論では海風と陸風との

　非対称性が十分に扱われていない．Haurwitzは一日平

　均で海から陸への気圧傾度があるような状態を与えるこ

　　とによって海風が陸風よりも強くなることを示した．し

　かし，問題はそれにとどまらず，何故気圧傾度の変化が

　非対称になるのか，そして海陸の気温分布はどのように

　変化していくのか，またその変化をもたらす熱の輸送過

タ　程は海風時と陸風時とでどのように異なるか，などに考

　察を進める必要がある．特に乱流熱輸送は大気の温度や

　風の分布に依存し，逆に大気の状態は乱流熱輸送に大き

　　く影響されることは周知の事実である．第三の，より重

　要な問題点は移流の効果を無視することである．海陸風

　循環ではそのRossby数は1のオーダーで，運動方程式

　　中の慣性項はコリオリ項とほぼ同じ大きさであり，ま

　　た，慣性項において移流項の無視できないことは容易に

　示される．熱力学方程式においても，海風に伴って涼気

　　が陸上に侵入して温度場を変形させるなど，移流項の役

　　割の重要性は明白であろう．かくしてモデルの飛躍的な

　　改良は非線型過程の導入を通して行なわれることにな

　　る．

　　4．非線型理論と数値シミュレーションの若干例

　　　数値解法を用いた非線型モデルの開発によって，海陸

　　風理論はいわば第二近似の段階に入り，現実の海陸風循

　　環との対比による定量的議論が可能になったということ

　、ができる．むしろ定性的理論から定量的理論の段階に進

　　んだというべきであろう．

　　　その萌芽は既に1950年代中頃から見られる（たとえば

　　Pearce，1955；Fisher，1961）が，幾多の物理的な仮定

　　や技術的制約のため，非線型過程本来の機構が充分にと

　　り入れられず，結果的にも充分信頼できる解が得られな

　　かった．非線型過程の本格的な取扱いはEstoque（1961）

　　以降に見出される．

　　　Estoqueのモデルは第6図に示すように海岸線に垂直

　　な鉛直面内の大気境界層を対象としている．海岸線は直

　　線で，それに沿ってはすべての性質が一様であると仮定

　　され，方程式系は本質的に二次元となる．領域を二層に
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第6図　Estoque（1961）のモデル領域の模図

分け，接地層ではconstant　Huxを仮定して解析的に風

速と温位の鉛直分布を求めるのが一つの特徴である．上

層（遷移層）では静力学平衡を仮定し，次の基礎方程式

系を用いて数値積分が行なわれる．

∂π　　∂％　　∂％
一十π　　十ω一∂i　　∂劣　　∂z

一一誓霧＋農（磯）＋力

審＋傷柳霧一£（喋）ザ・

ll＋畷柳ll一£（喫）

∂，＿　カ8

∂z　　ノ～T

∂2ω

∂著2

農（霧）

（16）

（17）

（18）

（19）

（20）

もう一つの重要な特徴は，渦交換係数Kを，接地層の

上下の温位差と風速差によって決まるR．ichardson数盈

の関数として与えることである．接地層内では

征∫一・哩鑑／

圏lll毘鵡∫
（21）

ここで（ノ～i）・は二つの乱流領域を区分する∫～iの臨界値

であり，経験的な値として一〇．03がとられた．擢がこ

の値よりも大きいときは風のシアーによる乱れ（強制対

流）が卓越し，またこの値よりも小さいときは不安定な

温度成層による乱れ（自由対流）が卓越してシアーの影

響は無視でぎると仮定されている．一方，遷移層内のK

は高さと共に一次関数的に減少し，同じ気柱の接地層上

端で（21）から得られる値に比例して時間的に変化する

ように与えられた．初期条件（！＝8時）は水平方向に一

5
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Estoque（1961，1962）による数値シミュレーショソの結果。上段は一般風のない場合，下段は陸か

ら海に向かう一般風（5msec－1）を与えた場合．左が11時，右が17時のπ，～〃（矢印），∂（破線）

と温度変化（実線）．

様で，その後海面温度は不変，地面温度はT（。K）ニ283

＋10sin（！一8）π／12によって指定される．Estoque（1962）

はまた，同じモデルにおいて（16）または（17）に一定

の気圧傾度を付加することによって，その気圧場と地衡

風的に釣合う一般風の影響下で起こる海風を求めた．こ

の場合には特に（16）一（18）の移流項の効果が鮮明に表

われる．たとえば陸から海に向かう弱い一般風のもとで

陸の温度が上昇する際，海岸線付近に水平温度傾度が集

中して強い循環を誘起するとされている，いわゆる「海

風前線」と呼ばれるものの特徴がかなりの程度表現され

ているとみられる（第7図）．

　境界層を二層に分けること，および接地層の安定度に

応じてκを変化させることはEstoque（1961）以後の

多くの海陸風モデルにひきつがれている．それらの理論

的研究はそれぞれ幾つかの点でEstoqueのモデルを修

正あるいは拡張したものである．Magata（1965）は太

陽放射量を与えて地表面（海面）における熱平衡から表

6

面温度を決定する試みを行なった．同時に，大気中の水

蒸気輸送を考慮し，潜熱の解放に伴なう非断熱過程を導

入した．その効果は運動の場に大きな影響を与えない．

ただ，ここで計算された水蒸気輸送・潜熱解放量は海風

のスケールの循環に伴うものであって，現実に昼間の陸

上で起っていると考えられる小スケールの対流の効果をわ

導入するにはまた別の方策が必要になる．小スケールの

対流の扱い方の一例はEstoque（1968）によって提案さ

れている．EstoqueとBhumralkar（1969）は地表の局

地的な熱源による風系の変動め数値実験においてその方

法を用いた．その結果では運動量と熱の鉛直輸送に対す

る対流の効果が大きく，それによって海風スケールの循

環が強められることを推定させる．しかし水蒸気輸送に

関しては検討されていない．

　McPherson（1970）はEstoqueのモデルを三次元に

拡張し，海岸線に凹凸がある場合の海風のパターンを求

めた．直線の海岸線の一部に矩形の湾が存在することに

、天気”20．3．



海陸風に関する理論モデルとその問題点　　　　　　　　　　　　　　125

》

ハ
E
ヤ
Φ

℃
コ

リ

ご
σ

菊40

2150

1000

464

215

100

1
　
・
　
1
　
　
．
　
　
1
　
■
　
ー
　
■
　
1
　
一

㌧u：⊃じ
昌
2 一一h・一

o
＼

＼
・　、・

　　　　、r　　　　　　、．　　　　　　　　、・　　　　　　　　　　、　辱　　　　　　　　　　　　、・　　　　　　　　　　　　　　、諏　　　　　　　　　　　　　　　　、　●　　　　　　　　　　　　　　　　　　、辱～　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　．　、・　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　、　・　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　、し　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　、．

　k

、－
　　、　　　　『、．
　　　　　　　＼、

0

　　－
！．

1
鼻

“ 　　　　　　　　　　　ノ　　　　　　　　　　ノ・　　　　　　　・’一　　　　　一■’　　　一・　　一　・’・5 　　　　　　一’．一．一”一’一
0 一

50　　　　　　　　　　　　　　　　100　　　　　　　　　　　　　　　150 20

cαse1一

　　　　　　　turbulentexchGngecoeff．（㎡Zsec）

第8図　陸上の最も不安定な時刻のKの分布。
　　　　（Yoshikadoと　Asai，1972）

よって湾に固有の風系が形成される．湾の中央に下降

流，湾の両側の陸地の突出部に上昇流の極大部が現わ

れ，それらは変化しながら内陸へ移動する．

　YoshikadoとAsai（1972）は海陸風の基本的なメカ

ニズムに立ち返り，渦交換係数Kの果す役割に注目し

て一連の数値実験を行なった．特に遷移層内のKが

Estoque（1961）と同様に高さと共に一一次関数的に減少

すると仮定した場合（case1）と，三次関数的な分布

（0’Bricn，1970）を指定した場合（Case2）との海陸風

パターンを比較する．両者におけるκの鉛直分布のパ

ターンが第8図に示される．これは陸上の接地層の

R．ichardson数が最も負にかたよる時刻（ほぼ陸表面に

最高温度を与える午後2時）に対するものであって，

Richards・n数が正にかたよるにつれてKの値は全層で

減少する．Case2においてはKの最大値は同レベルで

のCase1のそれに比べて一桁大きく，現実に大気中で

得られるK分布の上限と考えてよいであろう。このよ

うなκ分布の差異のみによって得られる海陸風のホド

グラフの差異の一例（海岸線上，高度100m）が第9図

に対比される．全領域で静止の状態から出発し，Case

1，2とも3日目以後はほぼ同じパターンの繰り返しで

あった．Case2において海風速（％＞O）に二つの極大

が現れるのが特異な点である．第10図は海岸線上の％の

鉛直時間断面であり，下層の海風・陸風に対する上層の

補償流がCase2では異常に強く現れる点が注目され

る．それにも拘らず下層の海風・陸風の交替時刻やそれ

ぞれの風速，補償流との境界面の高度には殆んど差異が

ない．一方，％の水平面内の時間断面（高度100m）を

示したのが第11図である．Case1では10時頃に海岸線

付近で形成された海風域がしだいに広がると共に，その

最強部は強まりながら内陸へ侵入する．Case2では海

風の開始時はCase1と同様であるが，最強部は昼間は

沖合に停滞し，18時以後急速に内陸に侵入する．この断

面図に表われた海風の二つの極大域が海岸線上の％の二

つの極大に対応していることがわかる．陸上で昼間は海

風の発達が抑制されるのは，そこではCase1に比べて

Kの値が一桁大きいことによって運動量の拡散が激しい

結果であり，陸上の成層の不安定が解消しKの値が減
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部となり，海上では逆に低圧部が形成されるため補償流

が強化される．この傾向はCase1では海風循環の上昇

部，下降部が内陸へ移動するため顕著でない．

　YoshikadoとAsai（1972）では第三の場合として，

EstoqueとBhumralkar（1969）の用いたKの定式が

試みられた．それは遷移層においても各レベルのシアー

と成層状態を考慮して，次のように与えられている．

3 ゆ　　　　　ね　　　　　まる　　　　め　　　　　ゆ　　　　　ル　　　　　ぬ　　　　　ろ　　　　ソ　　　　　る　　　　　　　　　　　ロ

　　　　　　　Ti㎜（蹄「，

　海岸線上における風速成分πの鉛直一時間

　断面．（YoshikadoとAsai，1972）
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少するとようやく海風が内陸でも強化されるわけであ

る．Case2のもう一つの特徴，すなわち補償流が強い

ことは，陸上で海風の発達が抑制されることと対応して

強い上昇流が維持されることに関連している．安定成層

中の上昇流によって内陸では上層の気温が下降して高圧

8

である．この場合は（22）によるκの値が常に1m2

sec－1以下の小さな値とな：り，海・陸面の温度対比が充

分気層に伝播されなかったため，海陸風の発達は弱く非

現実的なものとなった，その直接の原因は，一般風のな

い状態で海陸風自体のつくるシアーが弱いためであり，

（22）とあわせてEstoqueとBhumralkar（1969）では

導入されていた小スケールの対流の効果を無視できない

ことがわかる．

　5．数値モデルに伴なう問題点

　現段階の海陸風理論を発展させる上で直面する問題点

を次のように分類して考えてみよう．第一・は数値シミュ

レーションという解法に関する技術的問題点である．こ

れらの多くは個々の点では現状においても克服できない

問題ではなく，より満足な方法が開発されている．しか

し現存の計算機の能力ではすべての点でよりよい方法を

駆使することが必ずしも可能ではない．従って各方法の

差異とそれぞれの限界とを明確にする必要がある．第二

は実際に起っている現象の理解に関連した物理的問題点

である．そして第三に，海陸風の観測・解析的研究に対

して要請される点を挙げる．

　5．1．技術的問題点

（i）　計算領域の制約

　モデルの境界はその存在が領域内の諸過程に影響を与

えない程度に充分広く設定すべきである．しかし「充

分」とはどの程度をさすのかは必ずしも明らかではな

く，現状では計算上の制約に応じて領域が決定されてい

る．なお，必要な領域の広さは適当な境界条件を用いる

、天気”20．3．、

払

4
．



海陸風に関する理論モデルとその問題点

　　ことによって，ある程度小さくすることは可能であろ

　　う．

　　　理論モデルとしては地（海）中の温度場をも表現し，

　　地表面での熱平衡から表面温度を求めることが望まし

　　い．しかし，現在までの多くのモデルでは地（海）面温

　　度を指定しているのは，計算上の制約による領域の限定

　　が一つの理由であろう．熱平衡から地表面温度を決定す

　　る場合には水蒸気輸送（特に蒸発量）や大気放射の計算

　　も必要になる．このステップの第一段階は前述のように

　　Magata（1965）によって試みられた．

　　（ii）　静力学的平衡

　　　海陸風循環の水平方向のスケールは数10km，鉛直方

　　向のスケールは1～2km，と考えられているから，一般的

　　には静力学平衡の仮定は許される．いわゆる海風前線の

，ム　形成など，種々の条件においてこの仮定が適当であるか

　　どうか，という意味では物理的な問題も残されている．

　　技術的な意味では，この仮定をどのように数値シミュレ

　　ーションに組み入れるか，また，その結果はこれを仮定

　　しない場合とどのように異なるか，ということが問題で

　　ある．

　　　Fisher（1961）は静力学的平衡を仮定せず，うず度の

　　海岸線に平衡な成分に対する方程式を用いた．Neumann

　　とMahrer（1971）も静力学平衡を仮定することなく，

　　運動方程式の鉛直成分を用いて”を求めている．これら

　　とEstoque（1961）の方法とを静力学平衡を仮定するこ

　　との効果に注目して比較検討しておく必要があろう．

　　（iii）　質量保存則

　　　Est・que（1961）は計算不安定を誘起する外部重力波

　　の発達を抑制するために，連続の式をzで微分し，領域

　　の上端と地表で”の境界条件を与えている．これは外部

　　，重力波を除去して，差分式における時間の増分を比較的

　｛大きくとるための技術的な処置であるが，このために質

　　量保存則が満されていないことはNeumamとMahrer

　　（1971）の試算によっても明らかである．しかし元来の

　　連続の式を用いた後者の結果と比較しても，質量の保存

　　それ自体を問題としない限り，前者が本質的な欠点を含

　　んでいるとは言えないようである．海陸風循環において

　　は，問題は気圧傾度が正しく与えられるかどうかであっ

　　て，Estoqueのモデルについてもそこまで掘り下げた吟

　　味が必要であろう．

　　　Estoque（1961）は，領域の上端で”＝0の条件をおく

　　ことと関連して一定の気圧を指定しているが，正確に連

　　続の式を用いる場合には上端の気圧変動をも計算しなけ
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ればならない．EstoqueとBhumralkar（1969）はそれ

を次のようにしている．発散方程式を全気柱について積

分すると

ただし，

1裟一湯面）

σ一磯＋磯一ノ・一農（磯）

（23）

であり，（｝）は気柱内の平均値を表わす．一方，静力

学平衡の条件から，

［躍一砕∫ダρ紳 （24）

従って，（23）を積分してヵ，そして（24）から気層上端

の気圧分布が求められる．

　5．2．物理的問題点

（i）　鉛直乱流輸送

　熱や運動量の乱流輸送は一般に温度，風の平均場の傾

度に比例し，その比例係数として渦交換係数が定義され

る．差分近似を用いる数値シミュレーションにおいては

sub－gridスケールの乱れの影響はすべてKに包括され

る．κの鉛直分布に関連して，現段階の境界層理論が観

測的な確証を伴い信頼できる段階に達しているのは接地

層の範囲に対してであって，その上の厚さ1～2kmに及

ぶ大気境界層に対してはまだ不充分と言わざるを得な

い．Estoque（1961）の用いた遷移層内のKの分布で

は，接地層の不安定化に伴って，その上方の安定成層中

においても1ζが増大する．これは小スケールの対流，

とりわけpenetrative　convectionンこよる乱れを表現する

ものと解釈される．数値実験の結果はこの簡単な近似式

によってかなりの程度に海陸風の場を表現し得ることを

示している．上部境界層においても各点の成層状態や風

のシアーを考慮してKの値を評価することは重要な課

題であるが，同時に，海陸風循環で大きな役割を果して

いると考えられるpenetrativeconvectionの観測的・理

論的研究の成果をとり入れていく必要がある．

（ii）地形

　現在までの数値モデルはすべて海岸線を境として水平

で一様な地面と海面が半無限に広がっている場合を想定

している（ただし，Moroz，1967は湖風の数値シミュ

レーシ．ンにおいて，湖の中央で対称境界条件を与え

た．このモデルはその他の点ではEstoque，1961と同様

である）．しかしわが国の，とりわけ瀬戸内海のような

複雑な地形において発達する海陸風を現存の理論モデル

9
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によって充分な精度で再現し得ないことは言を待たな

い．従って現段階の問題点というよりも，むしろ将来の

理論モデルに対する一つの大きな課題として，地形の影

響の考慮という問題が残されていると言えよう．地形の

考慮と言っても，地表面の粗度分布の非一様性，斜面や

山岳，各種のスケールの島，さらにそれらの三次元的な

分布や海岸線の屈曲というように，幾つかの異なる種類

の問題がある．この過程では現在のモデルにおける接地

層の理論的取扱いに再検討を加えることが必要になろ
う．

　5．3．観測・解析的研究に対する要請

　海陸風循環に関しては過去において観測面と理論面の

有機的な結合が充分であったとは言い難い．その原因の

一つは前述のように，理論を構成する各部分の問題点が

解決されておらず，理論が観測面の現実に対応できない

点にあろう．従って現段階の理論を観測と対比する場合

の視点は，現状でどこまで表現し得るかにある．ところ

が海陸風の観測例は実に豊富であって，観測された資料

の種類と同時に，現象のパターンもまた実に多種多様で

ある．すなわち最も一般的な海陸風とはどんなものか，

従って，理論が定量的段階で最小限表現すべき点は何

か，が必ずしも明らかでない．この問題に答えるために

は何らかの統計的なデータ処理が必要となるであろう．

現象の一日周期が既知であることはその際の利点とな

る．また海陸風の発現形態は温度場（地温，海水温，気

温分布）その他第2節で述べた多くの気象要素によって

左右されているので，観測に際して可能な限りこれらの

要素をあわせて測定することが望まれる．

　6．あとがき

　一般に，気象現象の数値シミュレーションは，その現

象の基本的な物理過程に関する知識なしに進め難いこと

は言うまでもなく，既知の過程，あるいは推定される過

程をそれぞれに適した関係式や数値で定量的に表現し，

それらを組み合わせることが必要である．

　海陸風の研究において数値シミュレーションの手法を

効果的に使用するためには，次の段階を着実にふむべき

であろう．

（1）海陸風に対する外的条件の確定．すなわちinputエ

　ネルギーを正しく与えること．同時に付加的外部条件

　（c）を正確に把握すること．

　（a）　太陽放射と長波放射の地（海）面および大気の

　　　正味の吸収率．

　（b）　大気下面（地・海面）の条件

10

　　　海・陸の熱的性質（比熱，熱伝導率，反射特性，

　　　　海水の運動）

　　　形状・粗さ（海岸線の屈曲，地面の起伏，粗度）

　（c）　大規模風系（風・温度構造）

（2）海陸風に内在する物理過程を正確に定義し，そこで

　同時に活発に作用している各々の役割を区別するこ

　と．主な過程としては

　（a）地（海）表面温度……地（海）表面での熱収支

　　　　平均的な地表面温度の日変化を指定する方式

　　　は，既に特定の日の特定の場所の情況を考慮しな

　　　いことに二なる．

　（b）　熱，水蒸気，運動量の乱流・対流輸送（sub－

　　　gridスケールの運動に伴う）

　（c）　熱，水蒸気，運動の移流（海陸風スケールの運

　　　動に伴う）　　　　　　　　　　　　　　　　　　人

　（d）　コリオリ因子

（3）海陸風に対するそれら各々の重要性の決定．モデル

　が完成して実際それぞれを考慮したりしなかったりす

　ることによって数値実験するまでは，直観的・経験的

　になさざるを得ない．

（4）数値モデルで直接解像できない，いわゆるsub－grid

　スケールの物理過程を海陸風スケール（gridスケー

　ル）の変数でパラメタライズすること．たとえば，小

　規模乱渦や対流による輸送過程，地表面の小規模な物

　理的・幾何学的不規則性をパラメタライズする．

　（1）～（4）をiterationする．同時にまた独立に別々に

取扱い得る項目もある．このiterationを通してモデル

が改良されるであろう．
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