
551．511．6．

局地熱源効果に伴う対流特性＊

早川　誠而 元田雄四郎 坂上 務＊＊

要　旨

　局地熱源の影響に伴う対流特性が，熱源のスケール，安定度およびこれを考慮した拡散係数の取扱いによ

ってどのように変わるかにっいて解析した．拡散係数の分布を与える式にグラディエソト・リチャードソソ

数（躍g数）を用いた場合，熱源の影響に伴う各層の不安定度に対応した拡散係数の分布を現象的に与える

ことができた．また，R忽数あるいは測6数（Om－100m間のリチャードソソ数）のどちらを用いるかに

よって風の分布は著しく異なる．羅6数を用いて計算した場合は，熱源域の上空に上昇流，風下側に下降流

の場が形成されるが，ノ～勾数を用いた場合は全く逆になり，しかも流れの場も複雑になる．温度場を見て

も羅6数を用いた時は，熱源の影響が風下遠くまで及び，萄9数を用いた場合に比べ上下間の混合が激し

くなる．また，熱源のスケールが大きくなればなるほど“clOSS－over効果”は強くなる．

　1．まえがき

　都市大気は，都市の規模と構造とに深いかかわり合い

をもっている．この，特徴的な都市気候，とくにヒート

アイランドについては，その成因や構造に関し，数多く

の研究が行なわれている．

　ヒートアイランドの現象解析については，古くからす

でにその特徴についてかなり詳しい調査研究が行なわれ

ている（河村，1972；吉野，1977）．

　一方，境界層内の中規模的運動として海陸風循環に関

する研究も多く，理論的取扱いが盛んである．海陸風循

環の支配方程式の取扱いについては，総合報告等があり

（たとえば，浅井・吉門，1973；菊地，1975），最近の

数値解析による方法はいずれもEstoque（1961）によって

提出された手法をもとにしたものであるが，ただ，うず

拡散係数の取り扱い方に多くの相違点が見られる．

　また，01bLee（1971）は線型理論から都市の大気を

取り扱い，木村ら（1975）はさらに発展させて，地球流

体力学的な方法を用いて，ヒートアイランド効果に伴う

都市大気の立体構造につてはの解析を行なった．最近，

＊On　convective　characteristics　due　to　the　loca＿

　1ized　heat　source　ef琵ct．

＊＊S．Hayakawa．Y．Motoda　and　T．Sakanoue，

　九州大学農学部農業気象学研究室．

　一1979年5月17日受領一

　一1979年8月22日受理一

早川（1978）は熱源域のスケールの違いが対流の発達に

及ぼす影響を調べ，現象的には木村らと同様な結果を得

ている．

　この研究では，海陸風循環の支配方程式を用いて，局

地熱源によって影響される対流特性が，安定度および拡

散係数の取扱い方によりどのように変化するかを考察し

た．

　2．モデル

　2．1方程式

　使用した計算式は，スケール，アナリシスから海陸風

循環の支配方程式として導き出されたものである．い

ま，〃方向には一様で劣方向に変化する2次元定常場を

考えると，支配方程式は次のようになる．
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　　　　∂∬　　∂9　　　　　ρ　∂〃

1979年10月

・畜（喋）

・誓＋・器一r灸（K劉

∂π　∂ω
一十一：＝0∂¢　　∂～

（2）

（3）

（4）

31



612 局地熱源効果に伴う対流特性

　　　∂π＿　ζ
　　　　　一一一　　　　　　　　　　　　（5）
　　　∂z　　　θ

　　　　　　　　　　　　　　　R　ただし，π一Cp（ρ／ρ。）κ，κ一
　　　　　　　　　　　　　　Cp

　ここで，π，∂，ω：∬，“，2方向の風速，Cp：空気の定圧

比熱，R：気体定数，∫：コリオリの係数，θ：温位　で

ある．

　計算は，Estoque・Bhumralkar（1970）と同じ手法によ

った．

　2．2　うず拡散係数

　数値モデルでは，大気境界層を多くの層に分割するた

め，高さに伴う鉛直交換係数の変化をどのように決める

かがその特徴を表現する要因の一つになる．

　このため，うず拡散係数の関数形については多くの形

が提出されているが（浅井・吉門，1973；島貫，1973；

片山，1978），最も現実をうまく再現し得るものがどれ

かを決めかねている現状である．

　今回の数値モデルに用いたうず拡散係数の計算は，混

合距離の概念によるBlackadar（1962）の表現方法を取

り入れたEstoque・Bhumralkar（1970）およびGutman

ら（1973）の式によった．

　Estoque・Bhumralkar（1970）は，各層に与えるうず拡

散係数を次式から求めている．

　　　　　　　　12∂U（1＋αR‘）ただし，R‘＞0の時
　　　　　　　　　∂z
　　　X（2）ニ12∂U（1一αR乞）ただし，R＜i。の時

　　　　　　　　　∂z

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（6）

ここで，

　　　1＝　h・（Z＋2・）

　　　　　1＋た・（z＋z・）

　　　　　　　　　え

　　　え＝O．00027鞠∫’1

　　　Uニ（％2十∂2）1／2，α＝一3．0

であり，hoはカルマン常数（＝0．4），添字、9は地衡風

を意味する．

　　　　　　　　　　　　1　上式において，11～d＞一のときうず拡散係数は負
　　　　　　　　　　　　α
になるため，このような場合の拡散係数の取扱い方が問

題となる．たとえば，Gutmanら（1973）は（6）式の代わ

りに次式を与えている．

　　　　　β閣（・＋殉ただ職≦・の時

X（之）＝　　∂y
　　　　　l2一（1一α1～乞）一1ただし，1～乞＞0の時
　　　　　　∂z

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（7）

ここで，
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である．

　（6）式と（7）式を比較すると，1ノ司が0。2以下の時は拡散

係数にあまり大きな差異はないが，1ノ～dが0．2以上の

時に著しい差を生じることがわかる．このため，早川

（1978）は，安定度の取扱いをIRd＞0・32の時＆＝・土0・32

と固定して解析した．すなわち，11一αノ～dの効果が25

倍以上にならないように考慮した．

　このほか，κ而πを導入したり，あるいは拡散係数が

あるオーダ以上になると拡散係数を固定する取扱い方も

見られる（たとえば，Sawai，1978）．

　安定度や拡散係数を固定することには矛盾があるが，

安定度に対する拡散係数の分布を与える関数形がわかっ

ていないための便宜的な手段である．

　はじめに，（6）式，（7）式を用いて求めた拡散係数がそれ

ぞれ流れの場にどのような影響を与えるか，また，その

結果として温度の分布にどのような変化を与えるかを見

ることにした．これらの結果は後述のごとく，グラディ

エント・リチャードソソ数を用いた場合，（6）式は（7）式の

どちらを用いても分布そのものには大ぎな影響が現われ

ておらず，安定度の取扱い方がより大ぎな影響を与える

ことカミわかった．

　したがって，今回は（6）式を次のような条件づけを行な

って取り扱うことにした．すなわち，安定度に対する拡

散係数は瓦＞O．3のとき臨伽であるという条件を与

えた．K価，。を高度に対してどのように与えるか，ある

いはどのようなオーダを与えるかは一つの問題となる．

今回は，多くの使用例にならって，100m高度の臨伽

二104cm2／secとし，それより上層および下層について

は次の値を与えた．

　　　　　　　　　　　　　　　え　　　K廟（2）＝100＋9，900×一
　　　　　　　　　　　　　　～100

　　　　　　　　（z＜z、oo＝100m）　　　　（8）

　　　瓦，、ε，、（2）ニ10，000－4，000×（z－z、。。）／（H－z、。。）

　　　　　　　　（H＞Z＞之1。。）　　　　　（9）

　すなわち，安定な場合100mの高さで極大とし，それ

より上・下の層は線型的に変化させ，0～25mの層で

も100cm2／sec以上の値になるように設定した．

　2．3　リチャードソン数の取扱い方

　リチャードソン数（瓦数）を求める場合，一どの層を

使って計算するかは重要なことであるが，Estoque・

Bhumralkar（1970）およびGutmanら（1973）は，ゼ

ロmと100m高度の風速と温位とを用いて⑳式から求

、天気”26．10．
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第1図　熱源がある場合のノ百数の取り方の相違．

め・同一のステップの上では各層に同じ鳥数を与えて

計算を行なっている．

　しかし，熱源のスケールが大きくなると第1図に見ら

れるごとく，温度の水平移流にともなって0～100mの

層が安定でも，その間のある層が不安定であることが充

分考えられる，したがってこの場合は，⑪式に示すグラ

ァィエントリチャードソン数（鳥9数）を使い，各層ご

とに安定度を決めて計算を行ない，その違いを比較した．

　　　Rめ一号（砺o轟箭局・・　　　（・・）

　　　R・9一争器／（器）2　　（・・）

　　　　　　　　　’　　　　　　　　ノ’

u、嬬の
　　　P身P佃）
　　丁亀丁（H）

q＝q（H）

　　　　　　　メ
　　　　　Y！
　　　　雑．壌

　　衛・）、麟鐵

・鋤o）．磁欝

第2図　設定したモデル．

第1表計算に用いたモデル．

X

　2．4境界条件

　境界条件は，Estoque・Bhumralkar（1970）のcase3と

ほぼ同じ考え方で次のごとく与えた．

　　上限（π＝1，000m）

　　　吻＝10m／sec，砺＝Om／sec，θE＝309。K

　　　PH＝900mb

　　地表面（2＝0）

　　　μo＝Om／sec，∂o＝Om／sec，θo＝303。K

　また，粗度長（90）として0．1cmを与えた．

　2．5設定モデル

　設定したモデルは，第2図に示すように，z方向には

変化するが〃方向は一様である場を考えた．高さ方向

（2）には，Est・que・Bhumralkar（1970）と全く同様にほ

ぼ対数的に14の格子点を取り，水平方向（∬）には19の格

子点（1）を設け，6≦1≦10に∠T・＝10。Cの熱源を与え

た．

　今回の計算は，第1表に示すように7通りの例につい

て行なった．

ケース1

ケース2

ケース3

ケース4

ケース5

ケース6

ケース7

熱源の
大きさ

100m

1km

10km

羅数

R必

R忽

R必

R忽

R忽

ノ～」6

窟9

　拡散係数
（6）式または（7）式

（6）

（6）

（6）

（6）

（7）

（6）

（6）

5．計算結果および考察

3．1リチャードソン数および拡散係数の取扱い方の相

1979年10月

　　違が温度場あるいは風の場に与える影響

　リチャードソン数および拡散係数の取扱い方の違い

が，今回用いたモデルの中で温度場，風の場にどのよう

な作用をするのかを知る必要がある．

　このため，（6）式あるいは（7）式の中のリチャードソン数

が鳥b数の場合と鳥g数を用いる場合により，風の場

や温位の場がどのように変化するのかを調べた．

　第3図は，homogeneousな場（格子点1・＝1）におけ

る定常状態に達した時の∬，穿方向の風速成分を示した

ものである．亙g数を用いた場合は，品b数を用いた場

合に比ぺ，200m以下の高度では〃方向の風速（〃）が大

きく，∬方向の成分（％）が小さくなり，高度300mでは

33
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第3図　homogeneousな場におけるz，g方向の速度
　　　　（μ，∂）の鉛直分布（．R乞g’グラディエソト・リ

　　　　チャードソソ数を用いた場合，躍δ：ゼ・m－

　　　　100m間の温位と風速から求めたリチャード
　　　　ソン数を用いた場合）．
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この逆になっている．また，〃方向の成分（〃）の極大が

発生する高度は，1～fg数を用いた場合が100m付近に

存在し，ノ輪数の場合は200m～300mに見られる．

　第4図は，（6），（7）式を使った時のhomogeneousな場

における温位の垂直プ・フィルを示したものである．

1～め数を用いた場合，（6）式で計算した場合は1脇二〇．009

に相当し，（7）式を用いた場合は瓦b＝0・030に相当する．

　また，鳥9の各層毎の値は第8図の1＝1の格子点に

おける値に対応する．

　このように，温位の分布は，鳥g数を用いるかあるい

は乱b数を用いるかによって大きく異なる．すなわ

ち，昆δ数を用いた場合の方が下層と上層との対流混合

がよく行なわれ，温位は高い層まであまり変わらない．

　また鳥g数を用いた場合，（6）式（Estoque・Bhumralkar）

あるいは（7）式（Gutmanら）のどちらを用いて計算を

行なっても分布にはあまり違いがみられない．

　っぎに，熱源が存在する場合に，ノ～ig数を用いて（6）式

あるいは（7）式から拡散係数を計算し，これらの値を使う

ことにより風の場や温度場にどのような違いが生じるか

を調べた．

　第5図は，（7）式を使った時（ケース5）の上昇場と温

34

第4図

302　　304　　306　　308　　310
　　PotentiaしTemperature（●K）

homogeneousな場における温位の鉛直分
布（Estoque・Bhumralkarは（6）式を使用，

Gutmanらは（7）式を使用）．

度場を示したものである．（6）式を用いたケース4の結果

（第16図，第17図）とを比較すると，二つのケースとも

熱源域の上空では下降流，熱源域の風下側では上昇流と

なり，分布のバターンそのものにあまり違いが見られな

い．

　第6図は濫δ数を用いて（6）式から拡散係数を決定し

た場合の上昇場と温度場を示したものである．図を見る

と，熱源域の上空では上昇流，熱源域の風下側で下降流

となり，ノ～殉数を用いた場合（第16図）に比べ分布が全

く逆になっている．乱g数を用いた場合は上昇場，下降

場がかなり複雑に変化するが，1莇数を用いた場合は比

較的単純な様相を呈している．この傾向は，Estoque・

Bhumralkar（1970）およびGutmanら（1973）の結果に

もみられるとおりである．

　このように，亙g数を用いるかあるいは濫わ数を用

いるかにより，風の場に与える影響は著しく違ってくる

ことが理解される．

　また，温位偏差の分布を見ても　品g数を用いた場合

は，20Cの影響範囲はケース4で高度4m，ケース5で

高度6mまで達しているが風下方向にはほとんど影響

を及ぽしておらず，（6）式あるいは（7）式を用いたことによ

る大きな違いは見られない．

　一方，∫～ib数と（6）式を用いた場合（第6図），2◎Cの

、天気ツ26．10・
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第7図　homogeneousな場における拡散係数の鉛直分布．

影響範囲は高度40m，風下2・5kmまで影響が及んでい

る．これは，同じモデルのEstoque・Bhumralkar（1970）

の結果についても同様のことが言える．（7）式を用いた場

合は，第4図やGutmanら（1973）の結果に見られる

ように，第6図のような広い影響範囲の拡がりは出てこ

1979年10月

ない．

　以上の結果から，ノ燭数を用いた方が，風の場や温度

場が複雑になり，上昇場をみても対流的な効果を出現さ

せやすくなる．温位分布も鳥g数を用いた方が水平の

拡がりが抑えられ，まわりに与える影響範囲もはるかに

35
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小さくなる．

　第7図は，homogeneousな場における（6）式から求め

た拡散係数の高度分布である．鳥bで表わした安定度は

最終的にO・009となり，どの層にも一様にこの値を与え

たことになる．瓦9の場合は，第8図の1＝1の格子点

における各層の値となる．第8図からわかるように，6

m以上の高度ではリチャードソン数O．009より大きい値

となっており，濫わ数を用いた場合に比べ安定な条件が

加わっていることがわかる．拡散係数の高度分布も乱g

数を用いた場合の方が値が小さく，高度64m～100m層

の間で最大になるが，瓦わ数の方は100m～200mの層

の間で最大となっている．

　浅井・吉門（1972）の結果でも，拡散係数が大きい場

合は，運動量の拡散が激しく，下層の状態を上層まで混

合させる度合いが強くなっている．第4図と第7図とを

比較してわかるように，対流混合の度合いの違いはリチ

ャードソン数の用い方によって生じた拡散係数の違いに

よるもので，浅井・吉門（1972）の例と現象的には同じ

結果を与えるものである．

　以上のことから，鳥g数を用いる方がより現実的であ

ると考えられるため，以下の解析では主として濫g数

を用い，（6）式から拡散係数を求めて計算を行なった結果

について述べる．

　3．2リチャードソン数の高度分布

　第8図～第10図は，局地熱源のスケールを，100m，

1km，10kmとした時の各ノ～i数の高度分布を示した

もので，点線の部分は乱数が負の範囲を示したもので

ある．

　図を見ると，熱源域の風上側は1～乞数が正で安定であ

る．しかも，上空に行くほど亙数の値は大きくなって

いる．しかし，熱源域に達するとただちに盈数は負とな

り，不安定度は大きくなる．また，熱源域を過ぎた風下

側のある範囲内では，安定層が風下距離の増加とともに

次第に拡がっていく．
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　次の熱源のスケールの影響に注目すると，熱源が大き

くなるとともに不安定の層が高くなり，しかも不安定の

強さも，また水平の拡がりも大きくなってくる．熱源域

の風下端で不安定層の最大到達高度は，熱源のスケール

が100mの場合で約32m，1㎞で約150m，10kmの
場合で約280m位まで達する．

　第11図は，けい留気球およびパィ・ットバルーンを用

いて，高度400mまでの気温と風の鉛直分布を観測し，各

高度ごとの濫数の時間変化をみたものである．この日

は晴天で，観測地点は海岸から約400m内陸側にあり，

日中は定常的に海風が吹いていた．10時頃になると下層

が次第に不安定になり，14時から15時にかけてこの不安

定層は高度約100mまで達している．このような傾向

は，大気境界層の構造を明らかにするため行なったGamo

ら（1976）の飛行機観測結果にも示されており，粘性消

散率が急激に減ずるいわゆる内部境界層の厚さが，地面

からの熱流束と関係が大きく，積算日射量の増大ととも

に高くなるという事実にも符合する．

　不安定層の形成は，海風が暖められた陸地を通過する

ことによって生じたものと考えられる．そこで，観測に

対応するように熱源のスケールを500mにとって計算す

ると，＆数が負になる層は約100mの高度まで達し，

実測の＆数が負になる14時～15時にかけての分布とかな

りよく一致し，しかも計算で得られた濫数の値の分布

（60～100mで不安定の度合が強い）は，実測値から得

られた鳥数の分布と非常によく対応する．

　観測では，午前中高度が100m～200m付近に不安定

層があり，その上が安定層となっているが，このような

逆転層の形成について，斎藤（1977）は，南関東における

617

大気環境調査の解析結果から，境界層を吹く気流による

移流効果や断熱昇温によって生じることを述べている．

われわれの観測で得られた安定層の形成も，海陸風の交

替に伴う一般場とその相互作用によって生じたものであ

ると想像される．

　3．3リチャードソン数が拡散係数の垂直分布に及ぽす

　　　影響

　リチャードソン数として1莇数あるいは盈g数のど

ちらを用いるかによって温位の垂直プ・フィルは異なっ

た分布を示し，熱源域を通過した気流は安定度に影響を

与えることがわかった．

　ここでは，リチャードソン数の取扱い方の違いが拡散

係数の垂直分布にどのように影響を与えるかについて検

討を行なうことにする．

　第12図は，Rめ数を用いた時の風下方向における拡散

係数の垂直プ・フィルを示したもので，熱源のスケール

は10km（ケース7）である．図を見ると，熱源域の上

空（地点8）は拡散係数が大きくなっているが，これは

下層に熱源を与えているためで，第10図の是数が負と

なり不安定となる領域に対応している．風下の地点11，

19は熱源域の熱が上層に輸送され，下層に比べて温位が

高くなり，より安定となったため，地点1よりも拡散係

数は小さくなっている．

　拡散係数の鉛直分布をみると，100m～300mの高度

で最も大きな値が生じており，従来の観測結果（たとえ

ばPielke，1974；0’Brien，1970）と比較してもっともら

しい分布となっている．

　第13図は，亙g数を用いた場合の拡散係数の鉛直プ・

フィルを示したものである．地点11では熱源からの温度
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第13図　各格子点上の拡散係数の鉛直分布（ケース7）．

移流によって高度32m～300mの層が不安定となり，

鳥b数を用いた場合に比べ，各層の安定度をよく評価し

ているように思われる．また，地点15では100m～300m

の層が特に大きな拡散係数の値となっているが，これは

第10図のリチャードソン数の分布に対応した分布となっ

ている．各点における拡散係数が最大となる高度は，地

点1で64m～100m，地点8で100m～200m，地点11，

15で200m～300m，地点19では32m～64mである．リ

チャードソン数の高度分布（第10図）と対比してわかる

ように，岳g数を用いることにより各層の安定度に対応

する影響度合いをうまく表現でぎることがわかる．

　3・4風の場の特徴

　3．4．1。¢，g方向の風速成分の特徴

　ここでは，熱源のスケールの変化が，温度場や風の場

にどのように影響を与えるかについて考察を行なった．

第14，15図は，熱源のスケールを，100m，1㎞，10km

にとった場合，¢，9方向の風速成分のhomogeneous

な場からの偏差を示したものである．

　熱源を100mとした場合，劣，〃方向の風速成分はと

もに高度1m～2m付近に大きい風速増が生じ，熱源の

風下端付近が最も大きくなり，最大値は¢成分（πノ）が66

cm／sec，〃成分（〃ノ）が36cm／secとなっている．また高

度16mより上は風速が減少する領域があり，16m～32m

の高度でその傾向が最も強く現われている．100mより

上空では祝’，がともに1cm／sec以下の値でほとんど影

響が見られない．

　つぎに，熱源を1kmにとった場合の風速分布の様子

は，熱源が100mの場合と似ているが値は相対的に大き

38

くなっている．すなわち，熱源の風下端の高度2mに最

も大きい影響領域を生じ，％成分で150cm／sec，〃成分

では65cm／secの風速の増加がみられる．また，π成分

は100m～600mの高度で風速減の領域となり（最大で

約30cm／sec），〃成分は40～250m付近が風速減の領域

で，熱源の風下側の高度100m付近において最も風速が

弱くなる．

　次に，熱源のスケールを10kmにとった場合を見る

と，∬成分（π）の分布にはあまり変化がないが9成分（び）

に大きな影響が見られる．すなわち，熱源域のすぐ上で

はg方向の風速増の領域であるが他は高度200m付近ま

では風速減となっている．％成分の最大増の見られる高

度は6m付近でその値は250cm／secとなっている．

　また，最も大きいo成分の減少は熱源の風下の高度

100m付近（最大で約130cm／sec）に見られ，高度300m

以上では逆に風速増の領域（最大で約90cm／sec）となっ

ている．

　3．4．2．上昇場の特徴

　第16図は，熱源のスケールをいろいろと変えた時の上

昇場の特徴を示したものである．1脇数を用いた結果

（Estoque・Bhumralkar，1970；Gutmanら，1973；早

川，1978）では，上昇域，下降域の分布形状が単調で，

スケールを変化させても分布パターンにはあまり大きな

いが生じない．一方，品g数を用いた結果は，それぞれ

特徴あるパターンを呈している．

　さらにもう一つの大きな相違は，熱源域の上空では下

降流，熱源域の風下側では上昇流となり，鳥わ数を用い

た場合とは全く逆の結果となることである．

穐天気”26．10。



局地熱源効果に伴う対流特性 619

　　　　　　　Dist“nce　hXαrection《m）
　140　50　100　150　200　250　300　第0　400　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1000
　　　●　　u　13　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　600
　12　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　300　　　　　　　　　0
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　200　11

　10　　　　　　　　　　　　　　　　十　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　100Ω

冒9　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　64
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　32
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　E　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　16　）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　三
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　6　．9
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　0　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　工　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　2
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　05
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　025
　1　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　0　　2345678910111213141516171619　　　500　1000　1500　2000　2500　3000　3500　4000　14　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1000　　　　　　　　　丁一一rr一一丁一一「’

　　　u・　13　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　600
　12　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　300
　　　　　　　　　　　　　－10　11　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　200　　　　　　　　　　　　　　．、！幽20　　　　－30
　　　　　　　　　　　◎　　　　　　’20－10　10　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　100
2　　　　　　　　分）　9　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　64　　　　　　　　　　　　　20ロ
コ

ー　8　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　32＾タ
　　　　　　　　　　　論80　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Eマ　7　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　16）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　三お　6
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　6　、9
　　　　　　　　　◎浩　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　o　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　工　5　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　2
　4　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1
　　　　　　　　　　　　　　　　　40　3　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　05
　2　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　0．25
　　　　　　　　　　　　　　　　　20　1　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　0　　2　34　5　67　6910111213141516171619
　　　　　　　DistancoinXDlrOction（Km）
　0　　　　　5　　　　　10　　　　　15　　　　　20　　　　25　　　　　30　　　　 35　　　　　40
　14　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1000
　　　■　13　　U　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　600　　　　　　　　　　　　　　－40
　12　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　300
　11　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　200
　10　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　100Ω

）　9　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　64の

コ

ー　8　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　32（噌

き

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　E　7　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　16　）1　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　三
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　6　，90　6
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　主
　5　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　2
　4　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1
　3　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　0，5
　2　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　0．25
　1　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　0　　2　34　5　67　e910111213141516．↑71e19
　　　　　　　　　　Grid　Va【ue（1）

　0　　　50　14

　　　●　　V　13

　12

　11

　10
Ω

）　9
ゆ

コ

ー　80き
　7浬
　

ψ　6

　5

　4

　3

　2

　1

　Di“ance　inXDlr●ction（m）
100　　　　150　　　　200　　　　250　　　　300　　　　350　　　　400

0

　　　コ
，＿！一！丁て5

　　　－5　　　　　0一
O
　　1020

⇔

34567e91011121314　　　Distance　inズ　Diroction（m）
500　　　↑000　　　1500　　　2000　　　2500　　　300

一
　0　14

　13

　12

　11

　10
2）　9
ゆ

コ

ー　θ
聖

1　7

あ　6

　5

　4

　3

　2

　1

2

1000

600

300

200

100

64

32＿
　E16　）
　三
6　？
　£
2

1

05

025

0
15　16　17　 18　19

3500　　　4000

v　I

0

一10

一20

撚びo
0

1　2

　014

　13

　12

　11

　10
Ω
）　9
ゆ

コ

ー　θ
塁

1　フ

占　6

　5

　4

　3

　2

　1

345678910”121314　　　Distance　in　X　Di「ection（Km）
5　　　　　　10　　　　　可5　　　　　20　　　　　25　　　　　30

15　16　17　 18　19

35　　　4

1000

600

300

200

100

64

32＿
　E16　＿
　三
6　9
　0　工2

1

05

0，25

0

4u
0 一

く藪． 一16

一40

0

40　　θ0 120

160

200

◎ 160 120 80

40

V・ 、〈・ 40一一’　80一
一一

0

20
一40

≡器≡≡い》

．8。／

第14図　z方向（π）の風速偏差の空間分布（単位：

　　　　cm／sec，上図：ケース2，中図：ケース4，

　　　　下図：ケース7）．
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下図：ケース7）．

　このような極端な違いを生じた原因としては，瓦わ数

を用いた場合は熱源域のすぐ風下（地点11）では強い安

定と評価されるため，拡散係数は著しく小さくなる．こ

のため風速は強くなり，熱源域の風下側は下降流が形成

される．しかも，風下方向の鳥数すなわち拡散係数の

変化はほとんどなく，上昇場の分布も単調になる．

　一方，品g数を用いた場合は，熱源域のすぐ風下（地

点11）では，最下層はやや安定で，上層は不安定となっ

1979年10月

て熱源域よりも大きな拡散係数の値が生じている．しか

も，熱の移流に伴って不安定層も変化し，このため拡散

係数の風下方向の高度分布も複雑に変化している．上昇

場が複雑になるのは，各層ごとの安定度の影響を取り入

れたことによる拡散係数の変化が，風速場に影響を及ぼ

しているためであろう．Sawai（1978）の計算結果でも，

粗度長を一定とした場合で風速を強くした場合には，熱

源域上空では下降流となる傾向にあり，濫g数を用いた
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温位偏差の空間分布（単位：。C，上図：

ケース2，中図：ケース4，下図：ケース
7）．

時の結果は彼の結果に近い分布を与えている．ただし，

沢井の結果でも一般風を弱くした場合は，熱源域の上空

では上昇流が発生している．

　このように，熱源域のスケール，一般場の強さ，安定

度の評価を考えた拡散係数，粗度長が複雑にからみあい

流れの場や温度場を形成しており，今後の検討課題であ

る．

　次に，熱源のスケールを変えたことによる影響を見る

40

と，熱源を1㎞・にとった場合はある高度以上において

熱源の風下側でも下降流の場が卓越しているが，殆んど

の場合，全体的に上昇流となる．

　熱源のスケールを10kmにとった場合は，熱源域上の

高さ300m以下は下降流，それより上の層では熱源域の

風上側に近い部分で下降流，その風下側で上昇流となっ

ている．また，各モデルとも格子点7と格子点9で影響

が強く，下降流の最大が生じている．また，熱源のスケ

、天気”26。10・



局地熱源効果に伴う対流特性

第2表　熱源域風下端における温度影響範
　　　　囲の到達高度．

第3表最大対流高度（hN）．

621

＼　　リチヤード　　ソソ数
　　す　　ハ す　ヘ ヨペ

　　温位偏差＼

熱源の
スケール

100m

1km

10km

R琶9数

1。C

2．3m

20m

220m

2。C

1．2m

4m
70～80m

R狛数

10C

20m

100m

550m

2。C

ケース2

8m

40m

ケース4

ケース7

熱源の
大きさ

15（m）

100

1，000

10，000

拡散係数

K（cm2／sec）

2×104

1×105

2×105

最大対流高度hN（m）

＾／．κ8／u

8，9

68

280

数値計算
の結果

40

170

400

400m

一ルが大きくなるとともに，下降流の最大になる高度も

高くなってゆく．

　3．5　温度場の特徴

　第17図は，温位のhomogeneousな場からの偏差を示

したものである．早川（1978）の解析では，熱源域の上

空では上昇流となり対流混合が激しく，このため熱源の

影響は，垂直・水平方向ともに遠くまで拡がっている．

今回の結果は，熱源の上空では下降流となり，対流によ

る混合が小さく，2。Cの影響範囲は熱源域の上空に限定

されている．また，1QCの影響範囲は，熱源の大きさが

1kmの場合，風下500mまでしか及んでいないが，熱

源の大ぎさを10kmにとった場合は風下20km以上にも

影響範囲が拡がっている．このように，熱源スケールを

大きくすればするほど影響範囲は拡がり，影響を及ぼす

度合いも強くなる．

　第2表は，熱源のスケールを変えた時これに対応する

影響高度を示したものである．表からわかるように，リ

チャードソン数の決定の仕方，すなわち，これから生じ

る拡散係数の違いにより，風速場が変化し，これに伴っ

て影響を受ける温度範囲も著しく異なることがわかる．

　また，1鞠数を用いたヶ一ス4とケース7の場合，格

子点7と9では温位偏差の等値線が他の点に比べて上層

まで伝わっていない．

　これは，第16図の上昇流の分布を見てわかるように，

この地点に強い下降流が形成されており，このため下層

の熱の影響が上空まで伝わらず温位が低くなったことが

わかる．

　3．6　対流高度，

　ここでは，温位分布の特徴から局地熱源の影響によっ

て生じる対流高度について考察する．

　早川（1978）の結果では，熱源の上空は常に上昇流と

なり，このため熱源の上空にclossover効果が現われ，

1979年10月

この効果はスケールが大きくなるとともに強くなった．

　今回の鳥g数を用いた場合の特徴をみると，ケース

2，7の場合，上空に負の気温アノマリーの出現が見ら

れたが，ケース4の場合は出現しなかった．これは，熱

源域の上空やその風下側の上空は主として下降流の場で

あり，これが原因で負の気温アノマリーが出現しなかっ

たものと想像される．

　また，早川（1978）の結果では，熱源域の風下端上空

で負の気温アノマリーの効果が最も強く現われていた

が，今回の計算結果では，熱源域の風下側に上昇流が生

じるため，これに伴って風下側の上空に負の気温偏差が

生じ，しかも風下距離が長くなるほどその値は強くなる

傾向にある．

　上述のように，1燭数を用いた時の上昇場（第16図）

は，全般的に熱源の上空は下降流，風下側は上昇流とな

っている．これは，Kimura（1976）のFノ＞3の場合に

相当するものと考えられる．このような条件の場合，

Kimura（1976）は最大対流高度を与える式として，次

式を与えている．

　　　hκ＝2凶〆た1、／U　　　　　　　　　　　　　（14）

　そこで，⑳式から各ケースの対流高度を求め，第16図

の計算結果と比較したのが第3表である．ただし1・は

熱源の大ぎさである．また，Uニ10m／secとし，Kは表

に示す層内の平均拡散係数を用いた．

　表を見ると，0ゆ式から求めたものはシミュレーション

による結果よりもかなり低い値となっており，しかもス

ケールが小さくなるほど，ずれの割合いが大きい．むし

ろ，早川（1978）の結果にもあるように，木村ら（1975）

の導き出したR－1／6●18に比例する傾向にある．

　4．まとめ

　局地熱源の影響に伴う境界層内における対流特性が，

熱源のスケール，境界層の安定度およびこれを考慮した

41



622 局地熱源効果に伴う対流特性

拡散係数の取扱いによってどのように変わるかについて

解析を行ない，次のような結果が得られた．

　（1〉1莇数（Om～100mの高度でリチャードソン数

を決定）あるいは乱g数（グラディエント・リチャー

ドソン数）のどちらを用いるかによって風の分布は著

しく異なる．すなわち，今回使用した計算条件において

ノ砺数を用いた場合，熱源域の上空は上昇流，風下側は

下降流となるが，昆g数を用いた場合は全く逆になり，し

かもR狛数の結果に比べて変化に富んだパターンを呈し
た．

　（2）局地熱源のスケールの違いによって各層の安定度

は異なるが，このような場合品g数を用いる方が現実

的と考える．

　（3）R匂数を用いた場合は，ノ～め数を用いた場合に比

べ上下間の対流混合が小さくなる．このため，1脇数を

用いた場合は熱源の影響が風下遠くまで及ぶが，品g数

を用いた場合は影響の範囲が非常に狭くなる．

　（4）熱源のスケールが大きくなるほど，負の気温アノ

マリーの生じる高度は高くなり，しかもその値も大きく

なる．
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