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海面境界層研究における最近の動向＊

近　　藤 純　　正＊＊

　1．はしがき

　人々は海面境界層の中を輸送される各種の物理量を知

りたいと考えた．この場合，海面における運動量や熱交

換過程の研究を行うようになった．1930から1940年代に

さかのぼるとすでにRossbyとMontgomeryやJacobs

の報告が見られ，実用上の見地からすれば第一近似とし

てはほぼ満足できるものであった．しかし，それだけで

は不満な人々が海面で起こる物理過程の研究に目を向け

るにしたがって，諸々の興味ある現象に遭遇した．Miles

の波の成長理論は大ぎな刺激を与え多くの数学者の関心

もひき起こし，この分野の研究を盛んにした事はたしか

であろう．研究の困難さに比例して世界中の多くの研究

者の関心を引き付けている．しかし，このレビューを執

筆するに際して強く感じた点は，多くの研究者も述べて

いるように，いろいろの問題点に混乱が見られる事であ

る．こう云う情勢の上に筆者の見当ちがいの解釈をして

いる点もあるかも知れないことを最初におことわりして

おきたい．

　第2節は後での話の参考のために，海面の波のもよう

を概説し，第3節からは数個の話題に焦点をしぼってレ

ビューをしてみたい．

　2．海面の波

　水面上に風が吹き始めると，波高は時間と共に増加し

始め次第に平衡状態に近づいていく．風速が同じであっ

ても面積のせまい湖には海洋で起るような大波はたたな

い．このように波は風が吹ぎ始めてからの連吹時間，風

上からの吹送距離，風速等の関数である．軍事作戦上の

波浪予報の必要性からおこったと云われる研究に端を発

して作られた波浪予報図表がある．必要な上記パラメー
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タを与えると，海面の代表的な波の特性を知ることがで

きる．複雑で不規則な実際の波を代表するものとして，

有義波が定義される．これは引き続いて観測したN個の

波を高い順番に並べて，はじめからN／3個の波の平均

波高と平均周期を有義波の波高と周期と呼んでいる．た

だし非常に小さい波は除いてある．熟練した観測者は目

測によって有義波に近い波の要素を得ることがでぎると

云う．従来の波の研究はこれらの観測にもとづいて発展

してきたようであるが，実用上は十分と思われる．

　大ざっばに云うと，広い海面に長時間10m／sの風が

吹けば，波高は2～3mで周期は8秒程度の波が卓越す

る．この波の波長は100m，波速は12m／s程度であ

る．あとでの参考のために第1図に波の周波数∫または

波長Lと波速Cとの関係を示した．∫＞3Hzになる

と水面の表面張力7がきき，Capillary　waveの性質を

持つようになる．

　遠方の強風域で発生して伝播してくる“うねり”の性

質は別として，実際の海面では単一波でなくいろいろの

波速の波が重なっているため，分散の性質をもち，突然
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第1表　波の平衡領域の普遍常数βの表．

　

、．
　　　＼

　　　　蒐

　　　　　厩

　1　　　　　　　0・1

Freqllellcy（Hzl

03

18．5m離れた2点間の海面水位変動のコ
ヒーレンス．（a）風向方向の2点間，（b）

風に直角方向の2点間．（Kondo　eta1．，
1972）

　　　Author　　　　　　　　　　　gF／L2　　　　β

Hicks（1960）　　　　　　　　　　　380　　0．0121

Kinsman（1960）　　　　　　　　　　800　　0．0104

Burling（1955）　　　　　　　　　　　　　　　1800　　　0．0148

Garrett（1969）　　　　　　　　　　　2300　　0．0120

Garratt（1973）　　　　　　　　　　　3500　　0．0130

Volkov（1968）　　　　　　　　　　弼104　0．0113

Pierson　（1962）　　　　　　　　　　　　　　　3×104　　0．0133

Longuet－Higgins　et　a1．（1963）　　　5×104　　0．0080

Mitsuyasu（1973）　　　　β＝0．589（gF／u暗2）一〇・308
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　波の二次元スペクトル密度．単位はcm3．

　横座標は東西，縦座標は北方向である．
　（藤縄・河田，1973）
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に波の山が生れたかと思うとまたたく間に消え，消えて

は生れると云う様相を呈するのが常である．第2図は風

向方向（a）およびそれに直角方向（b）に約18．5m

の間隔に並べた3点の波高計による海面水位変動の周波

数別の相互相関係数の2乗値を示したもので，0．3Hz

より高い周波数の波は18．5mの距離（0．3Hzの波

の波長にほぼ等しい）だけ離れると相関はなくなる

（Kondo　et　al．，1972）．

　第3図は藤縄・河田（1973）による波の二次元スペク

トル密度を示したものである．これは相模湾上の航空機

から撮影した波の立体写真をもとに解析したもので，南

西から8m／sの風が吹いていた時のものである．矢印

で示す原点から北東方向に波長が30m付近にエネルギ

2

一ピークが見られるが，これは風波である．一方，原点

から北方向で波長が200m付近にも別のピークが見られ

るが，これは台風からのうねりによるものである．

　以上述べたように，海面は複雑な構造を持つゆえ，そ

の上を吹く風も当然複雑なものになるであろう．

　波の一次元スペクトル形に関して，Kitaigorodskii

（1962）は乱流スペクトルに類推的にえがいた．それ

によると，低周波域のエネルギー密度は無次元周波数

晦∫／8曙や無次元吹送距離8’矧晦2の関数であり，また高

周波域では水の粘性係数や表面張力がきく領域である．

これらの中間領域がいわゆる平衡域と呼ばれる範囲でス

ペクトル密度は（Phillips，1966）

　　　　φ（n）＝β82n｝5

である．ただし，8’は重力の加速度』π＝2が．上式は

Phillipsが次元解析からもとめたものでβは普遍常数で

ある．

　通常経験する波の平衡領域の周波数は0．1から3Hz

付近で，いわゆる普通の波である．上式の示すように，

この領域の波のスペクトル密度の平衡値は風速によらず

一定と云う事である．

　観測から得られたβの値を第1表に示す．これは主と

してGarratt（1973）のまとめから引用した．第4図は

波のスペクトルの例であるがエネルギー密度のピーク周

波数より高周波側で一5乗則が見られる．風速が弱い時

（または風が吹き始めの時）のピーク周波数は高周波側

にあるが，風速と共に低周波側へ，しかもそのエネルギ

ー密度の値は大きくなる方へ移動していく．その他参考

論文はHess　et　al．（1969），Volkov（1968）のものがあ

る．

　なお上式の常数βはその後の研究によって無次元吹送

距離8’刃晦2に依存することが知られている．詳細

はLonguet－Higgins（1969），Liu（1971），Mitsuyasu

、天気”20．8．
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第4図　平衡領域の風波スペクトル．（Phillips，

　　　　1966，p．113）

（1969，1973）を参照のこと．また最近，風波の発達段

階に“overshoot”の現象が認められた（Bamett　and

Sutherland，1969）．これは波が一5乗則のカーブに沿っ

て成長するのでなくて，ひと口で云うとその線より少し

上に出たり，下に入ったり，波をうつ様な形で成長する

現象である．Mitsuyasu（1969）やTaira（1972）も参

照のこと．

　3．波面上の風

　正弦形の波が波速Cで進行し，その上を一様風速Uoが

吹く時の水面上の圧力変動力は，ポテソシャル流からは

　　　　カ＝一ρ9η｛1＋（1－U6／C）2｝

である（Lamb，1932）．ただしρは空気密度，ηは水

面変位である．この式が示す様に気圧変動と水面変位は

180度の位相差をもつ．海面上の気圧変動がこのような

ものであるならば，波の存在は海面抵抗に重要な影響を

（二次的には影響を持つとしても）与えない．水位変動

と気圧変動に（180度以外の）位相差が存在する時，は

じめて運動量輸送の仕方が本質的にかわってくる．

　Je伍eys（1925）は波の峰の風下側でおきる風の流れ

の剥離現象によって，波の前面と後面で気圧差が生じ，

エネルギーが波へ伝わると考えた．これがfbrm－drag

になる．この際の気圧変動は
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第5図　風洞水槽実験で得た，波がある時とない時
　　　　の風速鉛直分布．（Stewart，1970）
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である．Sは遮蔽係数である．

　これに対してMiles（1957）の波の成長理論がある．

これは“inviscid　laminar　modc1”とも呼ばれ，単正弦

波の波面上を対数分布の風が吹く時，波によって誘起さ

れた波動風速との作用で波面上に圧力変動が生ずる．

％（～。）ニCとな：る高度すなわちcritical　leve1以下では

波動風速変動によるレイノルズ応力が生じ，これによっ

て運動量が波に入り，波が指数関数的に成長する機構を

考えた．

　これらの物理機構を実際にたしかめるため，水面上の

風速分布，風速変動，気圧変動などについて観測してみ

る必要がでてきた．

　さて，波面上で得られた風の特徴を順次示してみよ

う．第5図は風洞水槽実験で得た風速分布である＜Ste－

wart，1970）．　座標目盛は共に無次元の風速（縦軸）と

平均水面からの高さ（横軸）である．波がない時は従来

知られている滑面上の風速に近い（表面流7、を考慮す

れば滑面流に一致する）．一方，水面に波高1．28cmの

波を機械的に作った場合には，風速分布は水面抵抗が増

加する方へ変化している．このように波がある時に抵抗

が増加することは，水位変動と風速変動に位相差がある

事，あるいは波面上で風が剥離することを暗示してい

る．また，多くの風洞水槽実験が示すように，波の上に

は組織化された波動風速変動も認められている．

　実際の海面上におけるStewart（1967）やWeiler＆

Burling（1967）の観測によると，波によって誘起され

た波動風速変動は検出できなかった．この事は海面上で

の観測は風洞水槽内の実験と一致しないように見える

3
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0’2

が，海上ではもともと存在する乱流成分の風速変動が強

くて風のパワースペクトルを調べただけでは波動風速変

動成分が認識されなかったであろう．

　第6図は海面での水位変動の位相から，波によって誘

起された波動風速変動の位相を引いた位相差で各周波数

成分に対する値である．左図は卓越波の位相速度Cが

風速πよりも大きい時の例である．位相差は一般に160

～190度である．右図は波と風の進行方向が互いに逆の

時の例である．このような条件では位相差は一般に一20

～10度である．また％だCの時は波による波動風速変動

は自然の乱流成分に比較して，きわめて小さいので一般

には検出困難であるが，統計的手段によって検出する

と，π＜1．2C～1．5Cが成り立つ周波数の成分では位相

差は180度であるが，上の不等式の符号が逆になる高周

波成分では位相差は逆転し負の値をとる．

　第7図はDobson（1971）による海面変位と海面での

気圧変動の位相差をC／晦の関数として示したものであ

る．同図には他の風洞実験結果も含まれている．位相差

は右上に挿入した図に定義してある．この図から云える

ことは，波速が風速より大きい“うねり”ではθ’→0で

あるが，波速のおそい高周波成分の波に対してはC／晦

弼5に対してθ’は20～70度である．

　以上の事からもわかるように，波面上の風の性質は波

速と風速との関係によって決定され，C／晦は一つのパ

ラメータになるであろう．Kitaigorodskii（1969）によ

ると，更に波の波長もパラメータであると考えている．

　波面上の風について，もう一つ特記すべぎ点はHarris

（1966）が水槽実験で見出した現象である．無風状態の

時，水面に機械的に波を起こすとその上の空気も波動す

ることは当然であるが，波の進行方向へ平均風速が生じ

た．第8図の一番下は波の記録，上の2つは平均水面か

ら20cmと71cmの高度の風速である．平均風速は
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水位変動と海面での気圧変動の位相差の
C／π＊への依存性．（Dobson，1971）
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第8図 機械的に波を作った時に生ずる水面上の風
速の記録．最下段は波高10cmの波の記
録．（Harris，1966）

Stokes流（後述）から予想される値より桁違いに大きく

波高の2～5倍の高度で30～40cm／sであった．この現

象についてのHarrisの定性的説明によれば，波の谷に

とりこまれた空気が波の進行方向へ運ばれるためであろ

うと述べている．

　もしそうだとすれば，実際の海面のうねりの上にもこ

れと同じ現象が存在するであろう．Ye且mov＆Sizov

（1969）がブイを使って上と同じ様な現象を海上で見出

し，風速が2～7m／sの時に高度2m附近の平均風速が

強いという結果を出している．これに対しKondo　et　a1・

（前出，1972）は上記と似た条件の時の平均風速鉛直分

布を観測したが，そのような特異形を見出せなかった．

その際，風速計相互間の測器誤差がないような特別の工

夫を行なっている．

、天気”20．8．



／

海面境界層研究における最近の動向

　この間題を一つ取り上げても，互いの観測結果は一致

していない．その他の間題点についてもまだ混乱した多

くの結果が見られるのが，この分野の研究の現状と云え

る．

　話は前後するが，波によって誘起された波動風速変動

涜と初によるレイノルズ応力砺二一ρ鹿勿はMiles

の理論によるとクリチカルレベル以下の層でτの一部を

分割して受け持つ．これは平均風から勧の運動量が引

き取られることであるから，平均風速鉛直分布も当然お

れ曲がるはずであるとStewart（1961）は示したが，

Miles（1965）の後の評価ではその変化は非常に小さい

と云っている．

　平均風速鉛直分布のおれ曲がり具合が大きいと云う立

場の一例として，Brutsaert（1973）による考察を述べて

みよう．波速Cの単正弦波のうねりの上の風を考え

る．クリチカルレベルの下での風速のシアーは

4π
石＝（％＊／hg）φ・h8＜2＜～・

の形である．φo＝1は中立状態における陸上での値であ

る．ここでモデル化のため数個の仮定をもうける．すな

わち，2と元から存在する乱流成分との高次相関はな

い，またφ。はC／晦の関数，レイノルズ応力は高さに

ついてほぼ一定，撹やあは（C－U）によるとする，等

の仮定によって

　　　　輪一・＋β（£一α）2・（C／％＊）＞α

の形を得た．抵抗係数が（C／π＊）の関数であると云う

V・lk・v（1969，1970）やその他の報告からα層29，β層

0．006とした．この結果からC／％＊≦29の波の発達期の

海面上の真の摩擦速度は晦く卿＊，逆にC／％＊；≧29のう

ねりの上では晦＞卿＊となる（ただし卿＊は従来の方

式による平均風速の鉛直傾度からきめる摩擦速度であ
る．）

　しかし定量的評価をするまでには，まだまだ精密測定

（海上観測で云う意味において）が必要と思われる．上

記考察によると， 風が弱い時は対数分布の風速鉛直傾度

は水面近くで大きくなる意味になり，これを支持する観

測結果と逆の報告およびほとんど変化しないという3通

りの結果がある．

　本節の問題は次節以後とも関連する．

　4．海面抵抗

　一般に，境界面の近傍では最終的に分子動粘性係数レ

によって支配されている層があり，滑面上で“laminar

1973年8月
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sublayer”と呼ばれ，厚さδ＝ル／π＊（え膨11．6）として

知られている．その上方には乱流によって支配される

“dynamicsublayer”ヵミあり，厚さはiLlである（Lは

モニン・オブオブのスケール）．高度が凶より大きく

なると浮力の役割が重要となる．

　さて，海面の抵抗係数（運動量輸送に対するバルク輸

送係数，CD）は応力をτとすれば

　　　　τ／ρニ％＊2＝一πノが＝砺D（％一偽）2

で定義され，実用上便利な係数である．中立でない一般

の場合も含めてCDDとした．ここにV8は水面流速で

ある．上式と同形式が顕熱∬や蒸発Eに対しても与え

られる．その時の輸送係数はCE（Stanton数）とCE

（Dalton数）である．これら係数は水面直上の1aminar

sublayer（ただし存在するとすれば）も含めて，大気層

内における輸送過程の性質からぎまってくるものであ

る．これら気層内では，水面の波とその上の乱流の力学

的相互作用が支配する．

　換言すれば，われわれが境界層の研究を行なう目的

は，その構造を解明することであって，それらの結果を

総合した副産物として輸送係数がえられる．

（例1）固体面上と同じ性質をもち，

霧一舞φ払z〉z・

である場合，更にz。で％ニ0，φ〃＝1の中立状態では，

　　　　πニ（％＊／々）1n（～／z。）

となるので

　　　　Co＝（％＊／％）2＝海2〈1n（z／z。）｝一2

となる．

（例2）1aminar、sublayerが存在し，

髪一舞φゆδ

∂％

石二％＊2／レ・o≦z≦δ

である場合には，

麗一匹一努（喜％・＋∫1素φ〃4・）

になるので

　　　　CDP－h・（喜％＊＋∫1晋φ〃42）ぞ

になる．

　海面上の輸送機構については未解決点が多いので，こ

れまでの成果から得られるCPDを使って評価したτは

その他の方法，例えば正確な直接測定で得られるρ％，3〆

5
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第2表　水面から10mの高さの風速が8m／sの時
　　　　の抵抗係数Cloの値．下段3つは風洞水槽

　　　　実験によるが，高度10mの値に換算して
　　　　示した．U‘は滑面流から遷移流に移る臨
　　　　界風速．

Author
Uε　　　Clo
　　（u、。＝8m／s）

Deacon＆Webb（1962）　　　　2m／s

Kondo（1962）　　　　　　　4
Phillips　（1966）　　　　　　　　　　　　　　　　5

Hicks＆Dyer（1970）　　　　　　　　3

Smith（1970）

Kondo，F両inawa＆Naito（1972）6

Weiler＆B皿1ing（1967）　　　　一
L4iyake　et　al．（1970）　　　　　　　　　　　　一

Zubkovsky＆Kravchenko（1967）　一

0．0015

0．0016

0．OO13

0．0013

0．0014

0．0011

0．0014

0．OO11

0．0018

Francis　（1951）　　　　　　　　　　　　　　　　　一

Kunishi（1963）　　　　　　　　　　　　　　　　2

Hamada，Shibayama＆Kato（1963）一

0．OO10

0．0016

0．0014

と絶えず比較しながら改良していく必要がある．顕熱輸

送や蒸発においても同様である．

　ところで，海面の抵抗係数が如何なる値であるかの研

究は1930年代から見られるようで，今まで多数の報告が

ある．大気が中立状態におけるCDの風速に対する関数

形も，あらゆる形が出そろったようである（Kondo＆

F両inawa，1972参照）．特殊なものとしてCDは風速に

対して奇妙な変化をするもの（DeLeonibus，1971）や

風速が2，4，8．5m／sで不連続的にかわるものがある

（Ruggles，　1970）．

　しかし基準高度を海面から10mにとると，CDニ0．001

～0．002程度と見なされる．風速％、。＝8m／sの時のCD

を第2表に比較して示した．下の3つは風洞水槽実験の

結果である．

　摩擦速度晦が波の位相速度Cより大きくなると波

面上の境界層の剥離が始まることによって海面抵抗は増

加すると云う考えから，Kraus（1966），Volkov（1969），

肱（1969）などはCoはC／π＊の関数と考えた．Chamock

（1955）は次元解析からCDは％＊2／8’の関係であると

した．Kitaigorodskii＆Volkov（1965）も同形を提案

している．

　しかし次の事実は見落すことができない．Cox＆

Munk（1954）は海面きらめきの測定から（s2）1／2は風

速と共に増加するが，海面に油膜がある場合には自然の

6

場合の値に比較して小さくなることを見出した．ただし

3は海面傾斜で波の高周波成分からの寄与が大きい．こ

の測定は油膜によって海面の微小波がすくなくなった事

を意味する．一方，水面微小波（波の高周波成分）の水

面抵抗に及ぼす影響はVanDom（1953）によって人工

池面の平均水位傾斜が洗剤をまいた時とそうでない時で

変わることから調べられた．この場合，洗剤が存在する

時，波長が30cm以下の∫＞2Hzの高周波成分の波は

すくなくなった．

　更に，Toba＆Kunishi（1970）は風洞水槽実験から

CDはレイノルズ数，晦π／レでうまく表現されること

を見出した．ただしEは水槽内の波高である．また

Kondo　et　al．（1972b）によると，海面の抵抗係数は波

浪の∫≦0．5Hzの低周波成分の波高への依存性が明確

でないという．ここで注意すべき点は，一般に風洞水槽

水面の特性波振動数は∫弼2～10Hzに対し海面では

ノ’≦；0．1～0．5Hzである．

　以上の諸結果を総合すると，海面抵抗は第一近似にお

いて，波浪低周波成分によらず主として高周波成分に因

る．もともと海面での運動量輸送機構は，高周波成分を

形成している幾何学的な粗度高度，h、での平均風速

［灰h、〉㌶晦］がその波の位相速度Cより大ぎい時のみ

効果的になり，抵抗はhsとδ＝加／晦の比，すなわ

ちレイノルズ数，晦h・／レの関数であると考えられる

（Kitaigorodskii，1969，も参照のこと）．もしそうだとす

れば，海面抵抗に寄与する波の位相速度，波長，波高は

その場所の局所的な風速によって決定されるので，前記

Krausらの考えたC／％＊の関数も含めて，結局CDは

風速（正確には％＊）の関数になりそうである．

　こう云う事から海面波浪の高周波成分がどうなってい

るかを調べる必要が生れる．

　第9図は前記Cox＆Mしmk（1954）による自然海面

の場合の海面傾斜2乗平均平方根が風速と共に増加する

ことを示している（白丸印）．また第10図はK・ndo　et

a1．（1973）によるもので左側は海面波浪の∫＝3～30Hz

成分をフィルター回路を用いて記録した例であるが，白

波が立つような場合に多く見られる．ただし実際には白

波として認識されない部分からの寄与が非常に多いこと

に注意が必要である．この記録例で示される波高の代表

値を得るため0．2秒間の分散値の2倍をhとした．ある

runについて調べてみると，hは10－2～数cmの範囲

に分布している．この中で頻度の最も多いhをそのrun

の代表的な幾何学的粗度高hpとして同図の右側に風速

、天気”20．8．
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第9図　海面傾斜の（S2）1／2と風速の関係．白丸印

　　　　は自然海面，黒丸印は油膜が海面にある時

　　　　を示す．（Cox＆Munk，1954）

☆一』
　ぐぼ　　　　　　　　　　　　　ど

．レノ又＼ε。．2

　　　　　十　　　△o　　o
　　　キ　　　＋　＋ト叙
　＋　　　＋f　衿O．　　町ム縁＋＋・

　　’　　　　辛　畜
　　→・　　　　●

　十・’

o　　o
o　o
△　o

紡β（cm）

0　120－160

△　70－120

＋　50－70

・　20－50

。一一一一一一一フア“一一－甲“一一一”卿”輔甲●一一“
　　　　　　ぜ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　

　　　　Φe（O．4578Hz）

O・1

δ＼

●

●

一〇・25ec
　　　　　　2h＝2（vO．2s）

0・06

o

●

ら　　　　　　　コ　　　　　　　　ら

　　σ10m（msec－1）

第10図　海面波浪高周波成分を代表する高さhpの

　　　　風速に対する依存性．詳細は本文参照．
　　　　（Kondo　et　al．，1973）

の関数として示した．

　上記結果と従来の境界層の空気力学知識を結びつけ

て，π1。＜2m／sで海上風は空気力学的に滑面流，％10＞8

m／sで粗面流，その中間は遷移流であると彼らは提案

した．

　ところで，風浪の発生・発達に関する理論の中で，波の

発達初期段階におレ・て風の乱れに伴なう圧力変動成分と

波の間で選択共鳴が起って波が発達すると云うPhillips

（1957）の理論や前出のMiles（1957他）の理論が大ぎ

な：刺激になって，その後改良理論がBe煽amin（1959），

Lighthil1（1962），Davis（1970，1972），Lee（1972）な

どによって，また実験的研究がSnyder＆Cox（1966），

Shemdin（1969），Plate　et　al・（1969）ンStewart（1970），

1φ1

　　0　　　200　　400　　600　　800　　iOOO　l200
　　　　　　　　　　　　　　†（sec）

　　　●Taira（lg72）

　　　　Snyder＆Cox（lg66）

　一　。　E（ユuilibrium　value

　　　　　　　（f＝0．4578Hz）

第11図　風波の成長の観測例．（Taira，1972）

1973年8月

Dobson（1971），Taira（1972），Kondo　et　al・（1972），

Davidson＆Frank（1973）などによって続々と発表さ

れた．

　Milesの最初の“inviscid　laminar　mode1”の理論で

は，もとから存在する乱流と波によって誘起されたレイ

ノルズ応力の相互作用はクリチカルレベルでのみ行なわ

れ，他の高度では無視しているが，改良理論“turbuleht

model”によると波による誘起成分と乱流のレイノルズ

応力の相互作用を考慮している．実験および改良理論に

より，風から波へ入るエネルギーはMilesの最初の理

論よりも相当大きいことや乱流が風の構造に及ぼす影

響，波によるレイノルズ応力の高度分布などがわかって

きた．例えばMilesの理論から得られる波の各成分波

のエネルギーは時間と共に指数関数的に増加するが（第

11図参照），その成長率は観測よりもおよそ1桁小さい．

　海面上で圧力変動と水位変動を同時に観測したDob－

son（前出，1971）は興味ある結果を報告している（第

7図も参照）．すなわち水面から数m以上離れた高度で

は風の全運動量輸送量τ・（∫）は比較的低周波域，ノ’彩

0．01～1Hz附近からの寄与が大きく，波のない陸上に

7
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おける結果に類似した分布である．しかるに海面の気圧

変動と水面変位のク・ス・．スペクトルからもとめられる

波によるレイノルズ応力勧（∫）は，波高のピーク周波

数よりも高周波数側に寄り，∫薦1Hz附近の狭い区間に

集中している．更に興味あることにτ”／ταニ0．8土30％

である．波面の真上でτ灰∫）は∫＞2Hzでほとんど

なくな：っている．この事はVanDom（前出，1953）の

結果，すなわちrもっと高周波成分の微小波の存在によ

って運動量の大部分が風から海面へ運ばれる」事実に反

するようである．しかしDobsonは「もしも微小波が低

周波波浪の発達機構に対する一種のcatalyst（接触反応

剤）として働いている」と仮定できるならVanD・mと

自分の結果は矛盾しないと述べている．

　この節の事がらを再度まとめてみると次のように云え

ないだろうか．今二つの水面を考える．一方はフェッチ

の短かい小さな湖で高周波成分だけの小波が立ってい

る．もう一方は広い海洋で，高周波の波浪にうねりのよ

うな低周波成分も重畳している．いずれの水面でも，ず

っと上空では波の影響がないので応力は乱流成分τ‘だ

けである．水面近くになるとτα＝τ什勧に分割される

が，小湖では勧＜τ乙に対して海では勧の占める割合

が大きい．しかし最終的に水面が受け取る全応力は第一

近似として小湖面でも海洋水面でも同じである．正確に

云うと，海洋水面上では波によって誘起された波動風速

変動成分が大きいので，これは瞬間的・局所的な風速シ

アーを変化さす．この新らしいシアーは新しい乱れの発

生につながり，これと波との相互作用を伴うため，小湖

水面とは厳密には等しいとは考えられないが，その差の

量的評価までには更に進歩した理論と実験を必要として

いるように思われる．

　5．CoとC∬またはσEとのちがい

　境界面上の流れは滑面流，粗面流およびその中間の遷

移流の3つに区分される．粗度物体の幾何学的高さh、

がδニえレ／π＊よりも小さければ，たとえ凹凸していても

流れの性質は“空気力学的に滑面流”である．滑面流に

おいては最下層には分子粘性（レ∂κ／∂2）が効く層が存在

することは前節で述べたが，熱輸送においてもPrandtle

数レ／αによる違いがあるとしても，上と類似である．

　粗面流になると事情は少しかわってくる．境界面に及

ぽす応力は上記のviscous　drag（skin伍ction）のほか

に各突起物体がつくるfbm　drag（pressure　dragまた

はnomal　fbrce）の作用も加わって大きくなるのに対

し，熱輸送（蒸発も同様）に対してはfbm　dragに対

8
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第12図　境界面上に並べた球状粗度物体（並べ

　　　　方は図の左上に示す）の背後に出来る

　　　　渦を破線で示す．風上から見た図であ

　　　　る．（Schlichting，1962，P．555）

応するものがない．熱輸送の効率はたしかに増加する

が，境界面近傍では最終的に分子温度拡散係数αだけで

きまる．

　上記fbrm　dragは各突起物体の表面にできた境界層

が剥離を起こし，そのまわりの圧力分布を理想流体の場

合とは異るものにすることによって生じる．海面に応用

するに当って，1950年以前のSverdrupやMontgomery

らは上記の相違を考慮しなかったが，Sheppard（1958）

は砺＝レ＋加＊（2＋2。），砺＝α＋々π＊2，倫二z）＋々％＊z

の形で差をつけた．ただし中立状態の場合であるが，こ

の仮定から蒸発量のパルク形式表示は次の如くなる，

　　　　E＝、一、ρ々璽（9s一の

　　　　　　1n〔（P＋h％＊～）／万〕

　その後の進歩を見てみよう．さて，境界面上に並べら

れた突起物体の背後に出来る流れのもようは，空間に置

かれた物体の場合とは異り，例えば第12図の破線で示さ

れたように風下の方向へ細長く延びた渦ができる．この

渦の作用でvorticityが境界面へ盛んに運ばれ抵抗を及

ぼす．突起物の谷間にできたこの渦が突起物を盛んに洗

い熱も伝える．このような物理機構を考慮に入れて，

Owen＆Thomson（1963）は大きな突起物がぎっしり

並べられた場合の粗面流を考え，輸送係数CEに対して

　　　　cガー逸（轟＋βバ）

の式を提出した．β丑はsublayer　Stanton　numberと

呼ばれ，もともとは次式で与えられる．

　　　　∬＝oρπ＊（既一丁3）BH

ただし7』は表面温度，筑は高さh＝30～o（equivalent

sand　roughness　height）における流体温度である．理論

的考察と実験から粗面流に対し，

　　　　．Bガ1＝0．52（π＊h／レ）o・45（レ／α）o・8

を得た．蒸発に対するsublayer　Dalton　numberβEの

、天気”20．8．
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第13図　蒸発に関係する水面のsublayer　Dalton

　　　　数．詳細は本文参照．（Kondo，1973）

風から海面に入る運動量輸送τ。と波とし

て残る輸送量4”／漉との比率（パーセソ
ト）．

Auナhor （響）／㌃（％）

Starr（1947）

Korvin－Kroukovsky　（1965）

Bamett（1971）

Stewart（1961）

Wu（1968）

Taira（1972）

Imasato＆Kunishi（1971）

Imasato＆Kunishi（1973）

Toba（1972）

　10

　7

　10

　20

　20（12－30）

　5（3－10）

　　（2－15）

　7（3－10）
7．5exp（一1．9C／U）

逆数に対しては上式のαをjDに取りかえればよい．

　中立状態の時，BEを書き直すと，

Bガ1　房一場1n（z／Zg）一去ln（2／z・）

となり，BEは粗度z。とそれに類似な比湿分布に対す

るzσとのちがいをあらわすものである．第13図は水面上

で測定された中立時の資料をもとにして計算したBガ1

である．測定値の1点は長時間の風洞実験または数多く

の観測資料から成っている．曲線（2）は前記Sheppard

の仮定から得られるもの，曲線（4），（3），（1）を結

ぶ太い実線は上記Owen＆Thomsonの結果とその他

の海面での空気力学的結果から計算された．

　境界層内における輸送量の直接測定を含んだ無次元風

速シャー関数φ，運動量と熱輸送機構の相違をあらわす

鰯／砺の関数形，等々の従来の成果と上記結果を総合

して，非中立時におけるバルク輸送係数COD，CHD，CED

を得ることがでぎる（Kondo，1973）．

　6．水面に入った運動量の行くえ

　風から諸々の課程を経て水面に入った運動量ταの一

部は波のエネルギーを高めるために使われるが，砕波や

粘性によってエネルギーは逸散していくであろうから最

終的に波の運動に残るものと，もう一方の残りの運動量

τRは海面附近に流れを生じ，更に下層へとレイノルズ

応力の形で輸送される．この力学機構も興味ある問題で

あるが，未解決の点が多いようである．

　単位断面積の水柱が持つ波の運動量Mと波のエネル

ギーEとの間には，M＝E／Cの関係がある．Cは成分

波の位相速度である．実際の波はスペクトル構造を持つ

ので，波のエネルギースペクトル密度の増加割合を測定

　1973年8月

し，各成分波からの寄与を積分する必要がある．

　Imasato＆Kunishi（1971），市川・今里・国司（1972），

今里・国司（1973）の水槽実験とびわ湖での観測によると，

ταの2～15％または1～10％が波に供給されたと云う．

この場合に，波を発達させるに必要とした運動量供給量

は各成分波が一様に受け持ったのではなく，波のエネル

ギーのピーク周波数附近の範囲で受け持っている．そし

てここで獲得したエネルギーは低周波領域の波エネルギ

ーを増加するために流れ，他の一部は高周波側の粘性に

よる逸散分を補うために輸送されると推論している．

　Taira（1972）によると，波のピーク周波数よりも高

周波側で波が平衝値に達しても，成分波はMiles機構

を通じて風から運動量を供給され，各成分波間の相互作

用を通してエネルギーが波の低周波側へ集中する機構が

あると示唆している．

　第3表に波の発達に残った運動量輸送量4〃／読と空

気から水面に入る運動量輸送τ・の比を％で示した．上

三つはTairaの論文の孫引きである．この表を見て云

えることはτ・の10％が波に，あとの大部分が流れにな

ると推測される．

　第14図はShemdin（1972）が風洞水槽実験で得た水

面下の平均流速分布を水面からの深さ（ッ）に対して示

したものである．V8は表面流である．この測定はLag－

rangian流速である．興味あることは水面を境にして空

気中の風速と水中の流速が共に対数分布である．更に，

それらの鉛直分布から計算した空中の応力と水中の応力

が，ほとんど一致した点にある．前記市川らの風洞実験

によっても水中の玩弼0．9ταである．また筆者らの湖

や海における流速の観測におい∫も夕＜1mで対数分布

9
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第14図　水面下の流速の対数分布．（Shemdin，

　　　　1972，の資料による）

が認められ，流速鉛直傾度から計算されるτRはτ・に

ほとんど等しい．

　上記の間題に対して，Stokes流速で説明されるとい

う考えもある．それで，まずStokes流について一言説

明しよう．1847年にSt・kesが提出したもので，現実の

波をつくる水粒子の運動は閉じない軌道をえがき，1回

転ごとに少しづつ前進する．この平均流はStokes　mass

transportと呼ばれ，

　　　　S＝α2ρκexp（一2κツ）

で与えられる．αは波の振幅，σは振動数（rad／s），κ

は波数，ッは表面からの距離である．これは非回転流の

仮定から出た数学的なものである．上式は単波に対する

ものであるので，Bye（1967）は波のスペクトル形を仮定

し，各周波数成分を重ね合わす事によって流速と深度と

の関係をもとめた．それをグラフに書くと，部分的には

対数分布と見なされる範囲もある．その速度勾配は実際

の速度勾配に近い．また特に表面流については聡＝30／

σLの値が得られる（σLは波エネルギーのピーク振動

数）．このVsは現実の海での値の75％であると云う．

　この考察から流速はStoke3流で説明されると提案し

た．またKenyon（1969）も同じ結論に達した．Chang

（1969）の無風で機械的に作った水面の動きもStokesの

式と一致している．いろいろ調べてみると，たしかに表

面流についてはStokesの式と実測値はほぼ一致し，そ

の下層の部分的な速度勾配もByeの云うように観測値

に近いが，速度の大きさにおいて相当くいちがってい

る．成分波の重ね合せに疑問も残る．

　一方Shemdin（前出，1972）の風洞水槽実験による
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第15図　水面直下の層流層の流速分布．

　　　　（Wu，1968）

と表面でのSt・kes流の計算値は実測の9％である．更

にVanDom（工953）の実測によるとV、は波高によら

ず風速だけできまると云う．

　考え方に多少の混乱がみられるようであるが，以上の

事をまとめてみると，次の様に云えそうである．すなわ

ち，水中の流速は水面から測った深さの対数に比例する

分布形で，その勾配から計算されるレイノルズ応力τE

は風のτ・にほとんど（波が発達中は90％ぐらいの値

で）一致する．また表面流速V、は波の大小によらず第

一近似として風速（正しくは晦）に比例するが，V・に

かぎって云えば，その風速で十分発達した波の平衡領域

のスペクトルを使って計算したStoke流と数値的にほ

ぼ一致する．

　しかし，まだ最終的な結論とは云えないようで，直接『

測定でもτR＝一伽πノがを実測して見る必要がある．

Taira（1973）は海中で直接測定を行なったがτR膨30τα

と予想外に大きな値を得た．これは空気中のτの直接測

定が困難（Kraus，1968）である以上に，この方法によ

る水中での測定の困難性を示すものであろうか．

　7．水面直下に層流境界層が存在するか

　前節で示した流速の対数分布は水深がO．4～100cm

ぐらいの範囲であるが，水面のごく近くの流速は深さに

対して直線的に減少している．第15図はWu（1968）の

結果を示し，風が弱い時にはレ∂％／御から計算した水中

、天気”20．8．
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匿第4表　空気中と35％の海水中および純水中の物質

　　　　　拡散係数P，温度拡散係数α，および動粘性

　　　　　係レ．いずれも分子的係数で単位はcm2／s．
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のτは空中のτ・と一致するという．風が強くなると砕

波がおこり境界面は複雑になるため両者は少しずれてく

るようである．砕波が生じるような場合は鳥羽・徳田

（1973）も注目しているように今後の興味ある間題とな

ろうが，それにしても水面直下に層流層に相当するもの

があるかどうかは重要な問題になる．なぜなら，流速に

ついて考えると，δ㌶11．6レ／7＊の厚さにおける速度差

は∠7《511．6匹＝0．41％＊であるが〔V＊＝（ρα／ρω）1／2π＊

で水中の摩擦速度〕，ザ方拡散係数Z）の物質に対する層

流層厚さはδの（レ／P）一1／3倍となり，その厚さでの濃

度差は（レ／・0）2／3倍に比例する事が層流境界層理論から

得られる．

　第4表に参考のため，空気および海水または水の動粘

性係数レ，温度拡散係数α，およびそれら流体中での各

種物質の分子拡散係数Z）を示した．空気中の君二レ／α

閥0．7に対し水中では7～13である．また空中のS・＝

レ／Pが1の桁であるのに対し水中では103の桁である．

したがって水面付近に層流層が存在すれば，特に物質濃

度に大きなギャップが出来ることになる．ガス交換量の

評価の仕方に問題点を引きおこすことになる．

　第15図で層流層の存在を示唆したが，Kunishi（1963）

の風洞水槽実験でも，流速の増加率は水中のレで説明さ

れる．また，Hi11（1972）の風洞水槽実験によると真の水

面とその少し下層の水温差を測定し，この表皮層の相当

厚さを評価すると，％＊≦30cm／s（海面になおすと％10≦

0　　2　　4 6 8 10Ulo（M／s）

1973年8月

第16図　海面，湖面，水槽面の表皮流速と空気中の

　　　　摩擦速度％＊との関係．％＊と％10の近似

　　　　関係は，一番下に示してある．　（近藤らの

　　　　未発表資料）

107n／sに相当）で層流層に近い．それ以上の風速では，

この厚さは層流層の場合より薄くなる傾向になる．

　ところで実際の水面流速V・は第16図に示す如く，V・

膨晦である．また流速ギャップ∠7＝Vs一’Vも前記の

予測値に近いようで，いずれにしろ水面直下には層流層

に近い性質の層が存在すると考えられている．

　そのほか，この問題に関連して，saunder（1967），

McAlister＆McLeish（1969）の研究や，特にCO2交

換もからんだ研究としてBolin（1960），Qμinn＆Otto

（1971），2波長放射計を使って水面直下の水温傾度を測

定したMcAlister　et　aL（1971）等がある．

　8．Fluxに及ぼす降雨の影響

　これには2通りの事が含まれる．（a）VanDom（前

出，1953）の実験が示すように降雨水滴が水面に凹凸を

機械的につくることによって，水面の粗度を増加させ

る．（b）下層大気の風速は鉛直シアーを持つので，雨

が上方の大きな風の運動量を下方へ運ぶ作用を持つ．

　台風内の強雨域ではこれらの作用と更に海面しぶきの

作用もからんで，各種物理量の輸送機構に変化をぎたす

ことが予想される．上記（b）に関して，Caldwell＆

Elliott（1972）が簡単な見積りを行なった．直径4の水

滴が水平速度％，落下速度ωで落ちる時，X方向の風

速∂が％よりも小さい時水滴は空気に力∫を与える．

11
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％o＝5m，s

ρ＝30mm／hr

d＝2mm
Zo＝0・5cm
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　　　　　1NCREASE　OF　STRESS（oノ。）

第17図　降雨強度R＝30mm／hrの時の空気中の応

　　　　力の変化割合．その他の条件は図中に示
　　　　す．（Caldwell＆Elliott，1972）

態に関連する短波放射の海面アルベードのNunez　et　al・

（1972），Payne（1972）の研究もある．空気中の乱流観

測に関するごく最近のものだけ上げると，Pond　et　aL

（1971），Hicks（1972），Thompson（1972），Paulson　et　al．

（1972），Stegen　et　al．（1973），Wamer（1973），Haugen

et　al．（1971）等がある．

　最近Hidy（1972）が大気海洋相互作用研究のレビュ

ーを行なつているが，その他この問題に関連した解説書

を巻末に記したので参照されたい．

　最後に，本レビューを書き終ってふりかえってみる

に，海面境界層における諸過程はおぼろげに理解されか

けているが，統一的な解釈が得られる迄にはもう一歩の

ところが多いように見うけられる．文章の途中に筆者な

りの解釈を下したところもあるが，将来はまた異なる理

解が得られるものと思われる．この分野の研究は，現在

わが国に存在する多くの研究グループの地道な活動で発

展していくものと信ずる．
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地方の調査研究について

（特に気象庁地方官署の役割に関連して）

講演企画委員会

　このテーマが地方の大会でとりあげられるようになっ

て，何年かが経過した．実は，この問題は，それほど新

しいものではなく，中央気象台が気象庁になる（昭和31

年7月）より前にもとりあげられており，予報研究ノー

ト4巻3号（昭和28年6月）をみると，地方の調査研究

の組織化の必要性が驚くほど広範な人々によってうった

えられている．

　この問題は，学会だけで考えていたのでは，これ以上

の進展は望めないと思うので，これまで個人ベースで考

えられてきた問題点を整理しておく段階にきたように思

う．以下に，地方における研究のあり方（天気Vol・20，

No1）を中心に問題点を羅列してみた．

　1．組織化の必要

　これについての反論は少ないようであるが具体的に考

えようとするといろいろの意見がでてくる．組織の内容

は何か，管区の調査課の役割，組織の目的あるいは調査

研究と気象業務との関係などである．

　2．調査研究の進め方

　1と関連しているが，人材の有無や転任問題をからめ

て一般にグループ研究がよしとされている．そのほか問

題設定と研究交流の問題も議論されている．

　3．将来の発展への足がかりになる現状の議論

　a）地方配算の調査費の使い方

　b）解説資料作成等調査業務予算

　c）気象研究所の地方共同研究費

　d）地方における電計利用

　　　（新総合電子計算機，AMeDAS）

　e）管区研究会と学会の共催の方法

　f）研修との関係　’

　4．学会としての扱い

　今秋の「地方における調査研究について」の座談会

は，従来のように非公式会議の形式で夜開くことをや

め，正式のセッションの中に組み入れ，なるべく多数の

方に参加して頂くようにした．これまでの討論を総括し

て学会としてまとまったものにしたいためである．その

ため，上記のような問題点を提起しておいたので，秋季

大会より前（10月15日（月））までに下記宛意見をお】よ

せ頂きたい．

　　　　（〒100）千代田区大手町1－3－4気象庁

　　　　　　　　電子計算室気付　講演企画委員会
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