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海面上の境界層の研究＊

一気象学会賞受賞記念講演一

近 藤 純 正＊＊

　1．はしがき

　海上の境界層の研究を行うようになった動機は湖面蒸

発の研究において，蒸発皿からの蒸発と自然の湖面から

の蒸発の特性に本質的な違いが見つかった事にある．こ

の違いを明らかにし，大気・海洋間を輸送される各種エ

ネルギーフラックスをよりよく評価しようとして始めた

のがこの研究である．

　はじめに，海面上の境界層の研究の必要性を概観し，

そのあとで，いくつかの得られた成果を述べていきた

い．

　2．大気・海洋間のエネルギー輸送

　大気と海洋間のエネルギー交換を全地球的規模で眺め

てみることにしよう．第1図は，Budyko（1956）がも

とめた，海洋表面における各種熱収支項の年平均値の緯

度分布である．図中の．Rは海面が受ける正味の放射量

（日射及び長波放射を合計したnet　HUX）を示し，低緯

度で1日当り約3001yとなっているが，高緯度になるに

つれてしだいにすくなくなっている．エネルギーパラソ

スからすると，海面が受けたこの放射エネルギーは何ら

かの形のエネルギーに変換され，失なわれなければなら

ない．それは蒸発のエネルギーLE・対流によって大気

へ直接運ばれる顕熱H・更に海流によって他の海域へ流

出する海流熱である．図から見て明らかな如くRの大部

分はL．Eに変換されている．海流による熱は低緯度で

正，高緯度で負の値であるが，これは海流によって熱が

低緯度から高緯度へ運ばれていることを示すものであ

る．

　ところで，個々の海域について上と同様の事を調べて

みると，熱収支は大いに異なる．例えば，冬の東支那海

の黒潮域では，海流熱と蒸発熱と顕熱の3つでほぼパラ
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ンスが成立し，放射熱はそれらに比較して微小量となっ

ている．

　ここで見た各エネルギーは結局，大気運動や海洋運動

の源になるであろうし，また逆に，大気や海洋運動が各

エネルギーの配分の仕方を変えているであろう．これは

いわゆる大気と海洋の相互作用であって多くの人々の関

心を集めている．

　大気と海洋の相互作用の機構をより良く理解するため

に様々な方面から研究が進められている．その一つに，

海面境界層内における輸送過程を明らかにすることがあ

る．この研究をわれわれが行うようになった動機の一

つが第2図に示されている（Yamamoto・Kondo
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　つ
1964）．この図の縦軸は蒸発速度，横軸は水面上の30

cm高度における風速である．黒印は直径120cmの大

型蒸発皿からの蒸発の観測値，太い実線は有限な平らな

水面からの蒸発量の理論予想値で蒸発皿からの蒸発に対

応する．この曲線は風速の1乗以下のベキに比例する関

係を示している．これに対し，白丸印はあとで述べる空

気力学的方法でもとめた湖面蒸発量である．いわゆる風

速や比湿の鉛直分布を観測して得られたものである．詳

細は省略するが，蒸発皿からの蒸発と湖面蒸発の本質的

な違いを見ることができる．風速が4m・s』1以上になる

と，湖面蒸発は蒸発皿からの蒸発をはるかに上まわるよ

うになる．この事は換言すれば，広い水面上では乱流輸

送がいちじるしく活発になる事を示している．また別の

言い方をすれば，広い水面の空気力学的な意味での粗度

が蒸発皿の水面の粗度（この上の流れは，風が相当強く

なっても滑面流と見なされる）よりも大きくなることを

示している．

　蒸発量をもとめる方法を後まわしにして，結果だけを

先に云ってしまったので，ここでそれを簡単に示してお

こう．接地層における風速鉛直シアー，気温傾度及び比

湿傾度は地表面に近いほど大ぎく，高さと共に減少し，
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海洋表面における各種熱収支項の平均値の緯度分布（：Budyko，1956）．

高度Zに大体逆比例することが知られており，それぞ

れ，

　　　　　嘉一告φ帆……・・……・・一一……・（・）

　　　　　1争鷺φh一一…・……・……（2）

　　　　一釜鎗一……一・一………・（3）

であらわされる．ただし，

　　　　％務一一溜（一喋）…………（4）

　　　　　丑
　　　　　　二がTノ……………・………………・・（5）
　　　　Cpρ

　　　　E　　　　一二吻ノ………一・……………一・…（6）
　　　　ρ

τは地表面に働くせん断応力，すなわち風の乱れによっ

て水平方向の運動量の下向き輸送量，Hは顕熱，Eは蒸

発量，んはカルマン常数，臨は拡散係数，φは大気の

安定度によって変化するが，等温の中立成層と見なされ

る時は1に近い値である．以後，話を簡単にするため，

すべて中立の時についてのみ考えることにしよう．その

様な場合，式（1）を積分すると，

　　　　肋一1ni一＿＿＿．．＿．＿＿＿＿＿．＿（7）

　　　　％＊　　　　ZO

を得る．Zoは積分常数で，いわゆる力学粗度であるが，

風速の鉛直分布の観測から決められる．z。が大きいと

π＊が大きくなるので応力（摩擦）が大きい事になる．

カルマン常数んは風速鉛直分布と％＊の測定（後述）か
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大型蒸発皿からの蒸発速度と風速の関係
（黒印と太い実線）．白丸印は湖面蒸発量に

ついての関係を示す．

ら常数としてあらかじめ知られているので，風速の鉛直

分布を観測すれば，上の式から晦あるいはτが求め

られる．

、天気”23．9．
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第3図　渦相関法で求めた海面の摩擦速度（縦軸）

　　　　と空気力学的方法で求めた値（横軸）との
　　　　比較．

　式（7）と同形のものが気温や比湿についても得られ，

Hや．Eも気温や比湿及び風速の鉛直分布から求めること

ができる．この様なHuxの求め方を空気力学的方法と

呼んでいる．

　一方，風が及ぼすせん断応力は運動量の鉛直輸送量に

等しいので式（4）から分る様にτは風速変動の之成分

（ω’）とκ成分（％，）の相関から求める事も出来るが，

これを渦相関法と云う．その他，地表面に置かれた偽造

地面が受ける摩擦応力をdrag　meterで測る方法もあ

る．カルマン常数はこの2つの方法のいづれかで測定さ

れた％＊及び風速鉛直分布の観測を式（7）に用いて決

定される．

　熱に対しては，drag　meterに相当するものはないが，

その代り，熱収支の方法もある．

　第3図は山本・近藤・安田・西宮（1967）による結果

で，渦相関法によって観測したπ＊（縦軸）と空気力学

的方法でもとめた％＊（横軸）の比較を示したものであ

る．また第4図は野尻湖における蒸発の潜熱と顕熱の和

（LE＋π）の1ヵ月毎の平均値の2力年間にわたる変化

で，空気力学的方法によるもの（白印）と熱収支の方

法で得たもの（黒印）を比較してある（Yamamoto・

Kondo，1968）．

　上で述べたように，水面から大気に輸送されるflux

は原理的には観測によって求まり，図で示されたバラ

ツキの程度の誤差で知る事ができる．しっかりしたプラ

ットホームで注意深い観測さえやれば求まるが，また別
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第4図 野尻湖においてもとめた蒸発の潜熱と顕熱

の和の季節変化．白丸印は空気力学的方法

によるもの，黒丸印は熱収支の方法による
もの．

1976年9月

の方面からの要求もある．それはfluxを観測しない場

所のfluxはいくらであるか？　と云う場合も起る．そ

う云う要望に対して行うのが，fluxのparameterization

である．これはレベルが一つ低いデータでfluxを推定

するという方法と云っても良い．このparameterization

をやるには，輸送過程の内容を前もって調べる必要があ

る．fluxの輸送はどう云うparameterで支配されてい

るかと云う事が明らかにされれば，おのずからparam－

eterizationが出来上る事になるが，種々のparameter

の内で最も重要なものを見つけ，できるだけ少ない

parameterでfluxを表現する事が可能ならparametc－

rizationが出来たことになる．そのために，海面上の乱

流構造を当然調べなければならない．

　3．粗　度

　再び第2図に話をかえそう．風が強くなると，水面の

蒸発速度が急激に大きくなるが，その原因なり機構を明

らかにしたいと云う事に関心がむかう．

　ところで，表面が動かない場合の，その上の流れに対

する力学粗度20と実際の幾何学的な粗度hとの関係

は，すでに40年以上も前のNikradseの実験やその他の

実験から分かっておりz。はhに比例し，z。／h上0．1の

オーダである．その後，この比は粗度物体の個々の形や

それが表面に並べられた配列の仕方にも関係する事が実

験的に知られている．第5図の上半分の図で，縦軸は

Zoとhの比を，横軸は平面上に並べられた粗度物体の

配列密度の無次元値（α・h／2，αは粗度物体の空間面

積密度，oは粗度物体の単独抵抗係数）を示している

（Kondo・Akashi，1976）．この図の意味することは，

横軸の値が非常に小さい過疎配列の場合，20は小さ

い．ところが次第に密配列になると，個々の粗度物体の

風に対する前面と後面側で生ずる圧力差の影響が効くよ

うになり，全体として風に対する抵抗が大きくなって

くる．すなわちz。が増加する．しかし，ある適当な配

7
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　0．01　0．1　15　　　　　　　　　　　　　　　　　鎚
　　　　　　　　　　　　　　　　　　2

空気力学的粗度と幾何学的な粗度の比之・／hと無次元粗度配列密度

との関係（上半分の図）．下半分の図は地表面修正高度4に対する同
様の関係。

列密度の値をすぎて，粗度物体が過密になると，それら

が並んでいる空間内にeddyが自由にとび込めなくな

ってきて，あたかも粗度物体の上の流れは粗度のない平

板上の流れの性質に再び近づいてくることを示してい

る．

　一方，水面上で測定された力学粗度を調べてみると，

次の3つの事が云える．（1）Zoのオーダは10－4から10輯1

cmである．（2）短かな波長の波しか存在しない風洞水

槽内で測定したZoと大きな波長の波もある海上でもと

めたz。に顕著な差が見つからない．（3）第6図に示さ

れた有名な実験がある（Van　Dom，1953）．この図の縦

軸は風の吹き寄せによって出来た水面の傾斜で，水面抵

抗の大きさと見なしてもよい．横軸は風速である．測定

値はAとBの2つのグループに分かれ，Bは自然水面の

場合，Aは水面に洗済をまいて微小波を消した場合で，

波長の短かい高周波の微細波が水面抵抗に顕著に効く事

を示唆している．

　表面が固体で動かない場合であろうと，水面の様に動

く場合であろうと，その表面に突起した粗度によって生

ずる抵抗はfbrm　drag（形状抵抗）あるいはpressure

dragと呼ばれる．飛行機や自動車が流線形に作られる

のはこの形状抵抗をすくなくするためのものである．

　これまでに述べて来た事から，当面の研究の焦点は，

次の3点に結ばれるであろう．まず（1）海面の力学粗

度の正確な値は？　（2）粗度をきめる海面波の有効周

8
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第6図　風の吹き寄せによって生じた水面傾斜と風
　　　　速の関係（Van　Dom，1953）．

波数成分の大きさは？　（3）また，それは熱や水蒸気

輸送にどう影響するか？　という点である．

　4．風速鉛直分布の観測

　上記の疑間（1）を解明する方法は式（7）のところで

述べた様に風速の鉛直分布を正確に観測すればよい．し

かしながら，海上では陸上とちがって，もともと風速の

鉛直シアーが小さいので，風速の僅かな観測誤差が結果

を大きくかえる．例えば，20の真の値が仮に0．001cm

であったとし，風速を測る高さが1mと10mの高度

とする．この場合，1mの高度の風速計が10％狂って

風速が弱く測られたとすれば，得られる海面粗度は0．1

cmとなり2桁も大きくなる．これを10mの抵抗係数r

、天気”23．9．
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に直すと，定義によって，

　　　　　　　　　々2　　　　　CD＝　　　………………・…一…（8）
　　　　　　　（1nz／20）2

であるから，真の値CD＝0．84×10－3に対し見かけ上

1．89×10－3とな：り，2．3倍の値が観測される．すなわ

ち，この値を使ってfluxを求めると2．3倍の過大値を

与えることになる．

　この例から分かる様に，水面上での風速勾配の観測に

高い精度が要求される．しかし現実の海上においては観

測上種々の困難性を伴なう．風速の鉛直勾配を正確に測

る一つの方法として次の工夫が考えられる．即ち，適当

な高度（例えば0．5m・1m・2m）に設置された，3個

の風速計を一つの支柱に連結して観測する．1つのrun

が終了した後，直ちにその支柱全体を滑車で上の方へ引

き上げて，上空（例えば10m）に取りつけた基準風速

計と比較し，風速計の検定常数が変わっていないかど

うかを絶えず調べる．観測時に2mの高さに設置され

ている風速計を10mに引き上げた時，0．5mと1m

に設置されていた風速計は8．5mと9mに引き上げら

れていることになる．その状態で風速を測ると，もとも

と8．5～10mの高度では風速のシアーが0．5～2mに

於けるよりも非常に小さいので，風速計が途中で狂って

おればすぐに気がつく．第7図はその様にして得られた

風速鉛直分布の例である（Kondo・F頗nawa・Naito，

1972）．なお，横軸目盛は10：25に対するもので，他は

右方へ0．05づつずらしてある．

　更に，注意しなければならない一つの例をあげよう．
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　　WIND　VELOCITY
2m！s

第8図　波の上の真の風速鉛直分布が太い実線の

　　　　時，見かけ上観測される分布（黒丸または

　　　　白丸印）の例．

それは風速計が加速時と減速時でそのレスポンスにわず

かな違いを持つ事から生じる，いわゆる廻りすぎ（Ko－

ndo6」畝，1971）の特性で風速測定に誤差を持つ．第

8図は真の風速分布が仮に太い実線である場合に，

response　length＝・5m（風速が5m／sの時，追従時間が

1秒）の風速計で測ると白丸（波の位相速度が水深1m

の場合を仮定）または黒丸印（波の位相速度が水深3m

の場合を仮定）の分布が見かけ上，観測される事を示し

たものである（Kondo・F唾nawa，1972）．この様に風

速分布に見かけ上のkinkが現われることになる．こう

云ったものは，風速計の動特性・風速・波高・波の位相

速度の組み合わせによって現われることがある．この様

に陸上観測では考えなくてもよかった注意が海上観測で

は必要になってくる．

　5．波による誘起風速変動

　水面に位相速度Cで動く波がある時，波面の運動によ

って誘起される風速変動が生じる（Kondo・F吋inawa

・Naito，1972）．この誘起風速と波の位相に差を持つ時，

上空から運ばれて来た運動量が，この組織化された風の

運動に伴うReynolds　stressに・一部変換されて海面に

伝えられる．従ってこの問題は波の発達の理論にとって

9
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も重要なものとして関心が向けられている．この風速

変動と波面上の気圧変動は密接な関係を持つが，Dobson

（1971）によると，気圧変動と水位変動の位相差はC／％＊

が小さいほど大きく，C／％＊が大きくなるに従って位相

差は小さくなる．（近藤，1973，の解説参照）．

　誘起風速成分は風洞水槽内の実験によって明らかにさ

れていたが，実際の海上ではその存在が疑問視されてい

た．その存在が観測にかからなかった理由の一つは，野

外では実験室内と異なり，自然の乱流の強さがきわめて

強く，誘起風速成分はそれに隠されている．従って，風

速変動のパワースペクトルを調べても，そのスペクトル

の中に波のスペクトルに関係する様な明瞭な山らしい山

が見出せない場合が多い．

　それで，われわれは水位変動と風速変動の相互相関を

もとに解析することによって，誘起風速成分はあらゆる

条件の場合に存在することを見出すことができた．普通

には気がつかない様な場合でも，適当な統計手法を用い

れば誘起風速変動成分を10m以上の高度でも見出すこ

とが出来る．水位変動の振幅と誘起風速変動の振幅の比

のオーダは，0．1s－1であるから一般には固定プラット

ホームを用いて観測しなければならない．

　今回は風速の水平成分だけについて調べたが，将来之

成分とも組み合わせた観測を行えば，風から波や吹送流

に入る運動量輸送の詳細な過程が一・層明らかにされるも

のと考えられる．

　6．波の高周波成分と粗度

　海面粗度の大ぎさは風と波の複雑な相互作用の過程の

一面をあらわしたものであるが，その十分な理解は現在

のところまだ出来上がっていないようである．しかしな

がら，今まで述べてきたように，力学粗度を支配する主

要なものは，位相速度が小さい表面張力波を含むような

波長の短かい高周波成分であると考えられる．一般に，

　　　　Zo＝＝之o　（h，λ，C／z‘＊）一・・一・・・・・・・・・…　…・・・…　…（9）

で，効果的な幾何粗度h・その配列密度え・粗度の実質

が波で動く事の影響度C／％＊〔％＊望飢h）〕，の関係であろ

う．

　風速のスペクトルは周波数や波向の異なった無数の成

分波の重合せであると考えられ，それぞれの成分波の波

高はその波長によって制限され，その値をこえると砕波

を生じてしまう．この十分発達しきった状態のスペクト

ルはある平衡値，すなわち1つの線に沿った分布形を持

ち，いわゆる∫一5則として知られている（ただし，最

近ノ’一5則を否定する報告もある）．この平衡値は風速に

10

1cm

←0．2　s囲＞←0．2　s・→←0．2　sう

h1 h2

h＝2（∂）↓／2

h3

第9図　海の波の高周波成分の記録例．

●　　　　●　　　　●

あまり依らず，ほぼ一定値を示すものとして，一般に多

くの場合，信じられている．ただし，これが確立されて

いる範囲は，周波数で云うと2～3Hz以下（波長で

20cm以上）であって，第6図で示唆されたような力

学粗度に効く高周波成分のスペクトルについては良く知

られていない．

　今まで，粗度は運動量輸送の1つのparameterとして

話してきたが，熱や水蒸気輸送と運動量輸送の仕方の違

いを調べる場合には，有効な粗度の幾何学的大きさはい

くらであるか，という事は重要なものになってくる．

　Kondo8敵」・（1973）よると，合成樹脂で被覆された

細い導線をセソサーに用いて波高計をつくり，波の高周

波成分だけをフィルターに通して取り出してみると，波

面で砕波が生じる様な場合，第9図のようなきわめて高

い周波数の波が観測される．この予備観測から，顕著に

現われる高周波の波の周波数は2Hz以上，振幅は1～

10mmのオーダであることがわかったので，その範囲

をうまく取れる様に装置を作り波面を観測した．そのス

、天気”23．9．
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第10図　海面の高周波成分を作る微細波の大きさh
　　　　の頻度分布．

20

の

o
〉ぐ

へ1

Eミ
ヤ
o

0

　　　　　　σ零（cmsec－1）
10　　　　　20　　　　30　　　　40　　　　50　　　　60　　　　70　　　80

σ0

ペクトル形や平均的な幾何粗度が風速や白波によってど

う変わるかを調べた．幾何粗度の代表的あるいは平均的

な値を知るために，水位変動の0．2秒間のvarianceの

平方根（これは平均的な振幅であるから，それ）の2倍

を0．2秒間の粗度の大きさhとした．その大きさの頻度

分布をしらべると第10図の4角印の如くなる．横軸に粗

度の大きさh，縦軸にその頻度を示す．

　観測塔の20mの高さから望遠鏡で水面を見ていて，

センサーの所で白波が起こった時のhの頻度分布だけを

区別すると，白丸（並の白波の大きさ）または黒丸印（微

小白波）のようになった．この図が両対数グラフである

事に注意すると，波の高周波成分をつくっているのは砕

波もその一部を成すが，他の大部分は白波として目には

見えない微小波であることがわかる．洗済や油を水面に

撒いて消すことの出来るのはそのような微小波である．

　この図は風速が7．6ms』1の場合であるが，風速が変

わってもhの頻度分布の形はほとんど不変で，ただ，代

表的な大きさhpが風速と共に増加する．

　7．海上のHuxのparameterization

　波の高周波成分が海面の力学粗度を決めているという

直接的な確証は，まだだれも行なってはいない．しか

し，これまでになされて来た様々の観測事実を総合する

と，波の早い周波数成分の幾何粗度と力学粗度が密接な

関係にあると思わざるをえない．もちろん，大きな波長

成分は全く無関係ではなかろうが，現段階でHuxを

parameterizeするに当たり，一応その様に考えてみよう．

もちろん，輸送過程の詳細が将来，もっと明らかになれ

ば，その結果をまた考慮に入れればよいわけである．

　それで，現段階で次の様に考える．固体壁上の流れの

模様は，かなり良く分かっており，その面の粗度物体の

も　　　．．＝＝二＿π一＝一二二＿二π＝一＝…＝ππ窯二二

蕊㌧’ニニニニニ　　　　　　　　　　　　　　q》

1976年9月

　0　　　　5　　　　10　　　　15　　　20
　　　　　　　　　　　　　σ10（mseC－1）

第11図　中立成層の場合のパルク係数と風速との関

　　　　係．

形や配列の仕方や配列密度などによって，力学粗度が変

化するが，一番効果のあるのは，その粗度の高さであ

る．この類推を水面上に取り入れる．固体壁面と水面と

での差異は，固体面は動かないのに対し，水面は風速の

3％程度の速さですべる事，それから波がその位相速度

で動く事，更に，前述の高周波成分の波の群は平均寿命

時間が1秒程度で絶えず生成消滅をくりかえしている，

と云う点である．しかし，粗度が全体として大気に及ぽ

す効果は，固体壁面上の粗度がその流れに対する効果に

第1近似において類似であるという仮説をたてる．この

直観的な類推をHuxのparameterizationに一応用いて

みる．

　そして第10図で示した個々のhの頻度分布の形そのも

のは一定で，平均のhの値または代表的な大ぎさhpだ

けが風速によって変化するという事実からして，Zoと

hpの比は一定とする（これは固体壁上での結果に類

似）．ただし，風が弱い時は海面の幾何粗度hpは層流

境界層厚さδの高さより十分に低いことが観測から分

かっているので，微風時の海面は空気力学的に滑らかな

面として考える．

　次に運動量以外の熱や水蒸気輸送に対して考慮してお

かねばならない事がある．まず，力学的に滑面の場合は

境界面の直上に層流層があり，その中では運動量に対し

ては動粘性係数りニμ／ρが支配的であるが，熱（また

は水蒸気）に対しては分子温度拡散係数α（または水蒸

気拡散係数Z））が支配的である．ところが，粗面流にな

ると第2節で述べた様に，形状抵抗が加わることになっ

て運動量輸送を一層効果的にする．一方，熱や水蒸気の

輸送に対しては形状抵抗に対応するものがないので，熱

や水蒸気輸送はそれほど増加することが出来ない．また

別の云い方をすれぽ，粗度の効果は2つの面を持ち，そ

11
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水面の下側の水中境界層における流速と水

中の摩擦速度との関係．

第12図

の1は乱れを強めることに依って乱流輸送を増加させる

作用，その2は粗度そのものの存在でその近くの風速を

小さくするので，熱や水蒸気などの物質輸送を弱めると

いう，全く逆の効果をはたす．

　上述の効果もparameterizationに組み入れることに

よって，海面Huxに対する輸送係数を求めることが出

来た（Kondo，1975）．第11図の横軸は海面上10mの

高さの風速，縦軸は運動量に対する輸送係数CD・蒸発

に対するCE・及び顕熱に対するCHを示している．な

お，これらを定義する式は，

　　　　　　　　　一＝％＊2ニCD％2・…一・・…・…・…………・・（10）

　　　　ρ

　　　　E　　　　一＝CE（98－9）％………・………・…・……（11）

　　　　ρ

　　　　　H　　　　　　＝CH（Ts－丁吻………・・………・…（12）
　　　　Cpρ

で与えられ，この式をバルク形式の表現と云う．第11図

で，風速が2m／s以下での曲線の傾向は滑面流の特性

を示したもので，それを強風速側へ更に延長したものが

第2図の蒸発皿内の蒸発の関係に相当している．これは

強風時には粗面流の場合の1／2ないし1／3になってしま

う．

　以上のすべては大気が等温で中立に近い場合について

話して来たが，実際には大気の成層状態を考慮に入れた

12

ものがつくられた．

　これらのparameterizationの式を使って求めた蒸発

量と渦相関法で求めた蒸発量の比較例を第12図に示し

た．

　なお，上に示したパルク形式の方法でHuxを求める

際の注意事項を述べておきたい．もともと境界層におけ

る輸送間題は風速などの鉛直分布やHuxの観測が10分

とか1時間程度の間に行なわれたものを基にしている．

したがって，この結果から得られたパルク式を用いて例

えば1ヵ月間の平均Huxを求めるには，10分から1時

間平均の風速μ・気温丁・比湿9を式（10）～（12）に用

いてnuxを求め，更にそれらを積算してはじめて1カ

月の値が得られる．ところが，1ヵ月の平均風速πと平

均気温丁などを式（10）～（12）に用いる事は一般には

許されない（Kondo，1972）．その理由を簡単に云うと，

％2の平均と％の平均の2乗は一致しなく，またTと％

の積の平均はπとTの積に等しくないことによる．た

だ，長期間平均値の使用が近似的に許されるのは気象要

素の時問変化が少なくて近似的に定常的とみなされる場

合である．

　8．水中の乱流輸送

　これまでは水面を大気側から見た境界層について調べ

てきたが，水面を水中から見た時，そこにも大気境界層

と近似的に相似な境界層が存在することが最近分かって

きた．すなわち，水の中の流速を水面からの深さを対数

目盛りにしたグラフにプ・ットすると直線分布になる．

その分布に式（7）と同形の式をあてはめて，水中のstress

（勧）をもとめてみると空気側の値（τ）にほとんど連

続している．

、天気”23．9．
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　大気から水面に入る運動量τは波の運動と吹送流を

おこすが，波の発達・伝播の度合いから直接波に入った

τの割合を別の研究から調べてみると，数パーセントで

ある（近藤，1973参照）．上の2つの事からτの大部分

は吹送流になっていることになる．

　大気j側の境界層に対してなしたと全く相似なpara－

meterizationを水中側の境界層にも行ない，水中の流れ

・熱・塩分・ガス輸送などを表現することができた（Ko－

ndo，1976）．その例を第13図に示す．横軸は水中の摩擦

速度∂＊ニ（勧／伽）1／2，伽は水の密度，である．また，海

上の風速の目盛りも参考のために入れてある．縦軸は表

面流速と水深10cmにおける流速の差である．10cm

の深さを選んだのは任意であるが，この深さのデータが

多いからである．実線は今回のparameterizationによ

る予想値，プ・ットした記号は色々の人による観測値で

ある．

　9．あとがき

　海面上の境界層は陸地の上と似た部分もあるが，一方

では波が存在’し，またそれが風に影響するというマイク

・スケールの相互作用を持つので，その意味では陸地上

の境界層より複雑な面も持っている．これには気象学研

究者のみならず，海洋物理や流体力学者の関心の的にも

なっているが未解決のことも多く残されている．

　ここで得られた結果はその一面を見たに過ぎず，最後

に行なったHuxのparameterizationも第一次近似の段

階と見なしておいてよい．将来，もっと詳細な輸送過程

が明らかにされれば当然作り直されるであろう．筆者が

最初のparameterization（Kondo，1962）を行なってか

ら，13力年を過ぎて今回のものが作られた．
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