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　要　旨

　深さ80m，直径450mの模形的円形盆地内にセきる晴天夜間のロ安定気層一を観測した．その結果，1）安

定気層は山頂の一般風の風速が2～3ms－1以下の微風時には厚いが，風速の増加と共に薄くなる．2）安定

気層の生成は盆地の底の地表面の放射冷却と斜面滑降冷気流の堆積による．一方，安定気層の破壊は上空の

風が含む乱流の機械的作用による．これら2つの作用が釣り合う状態で安定気層の深さが決まる．3）一般

風が微風のときの盆地の底の地表面冷却は放射冷却で説明できる．4）微風時の盆地吋帯の地表面付近の大

気の夜間冷却は顕著な局地性を示すが，強風時には盆地の底，斜面，山頂部によって夜間冷却量に差がなく

なる．

　1．はしがき

　複雑地形が混在する現実の大気境界層の振る舞いを解

明する機運が最近高まってきた．本研究は複雑地形の夜

間冷却予知法開発の目的で，単純地形の円形小盆地とし

て吾妻小富士の火口を選び，その中に形成される夜間の

安定気層を調ぺた・ものである．

　これまでの研究を要約してみると，微風晴天夜の地表

面温度は近似的に放射冷却に従って下降し，その度合い

は正味大気放射量と地中の熱物理定数Ogρgあ（Og：土壌

の比熱，ρg：密度，λg：熱伝導率）、によってきまる（近

藤，1982b）．近藤と森（1982；1983）の解析によれば，

比較的平坦な平野部の夜間冷却量は境界層上端付近の

風，つまり自由大気の風速Ufree≦3ms－1のときは大き

いが，風が強くなると小さくなり，U釜ree÷7ms－1のとき
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は微風時の3／4になる．さらに，この解析から平野部の

地衡風抵抗係数（Geostrophic　drag　coemcient）として

％＊／U£，，eニ0．022が推定された（寓＊は地表面摩擦速度）．

この地衡風抵抗係数は従来，夜間の平坦地で直接的な乱

流観測から得られている値と比較して妥当と考えられる

ので，この種の方法を複雑非平坦地に適用すれば，夜間

冷却量から地域の平均的粗度の見積もりが可能であるよ

うに思われる．地域の平均的粗度を知ることは局地循環

や大気大循環のモデリソグの研究にとづても必要な事で

ある．

　斜面を持つ山地における夜間冷却の熱収支解析をした

森ほか（1983）によれば，山麓平地では下層大気の冷却

量の大部分は斜面冷気の移流によって起こっている．’斜

面のある複雑地形では平坦地の場合と違って，一般風が

なくても斜面滑降流の発生・移流・堆積によって冷却が

大きくなる．つまり，冷気の堆積はそれがないときに比

較して地表面に入射する下向きの大気放射を減少させジ

地表面冷却をますます増加させるので，下層大気の冷却

もそれだけ大きくなる（近藤・山沢，1983）．。

　このように，複雑地形では一様平坦地と異なる冷却機

構が存在するので，従来の平坦地表面上で考えてきた境

界層の取り扱い方が許されなくなる．複雑地形が混在す
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第1図　吾妻小富士の地図．

る現実の境界層構造とその振る舞いは大気大循環におけ

る地表のモデリングや環境科学，あるいは自然災害科学

など多方面の必要性からその解明が望まれている．本研

究はそれを目指す研究の1つである．なお，本報はぺ一

ジ数の関係で観測の詳細や説明の細部は割愛したので別

報や他の普及書を参照されたい．

　2．観測の方法

　観測は休火山の一つである福島県吾妻小富士の火口内

で1981年8月1～3日と1982年7月4日～9月16日に行

われた．火口の形はほぽ円形であり，その直径は平均

450m，火口壁の一番高いところの海抜は1704．6m，内

側の斜面傾斜角は約30。である．

　第1図の中央に吾妻小富士が示されており，X－X線

上の断面が第2図である．記号PとSはそれぞれ高いほ

うと低いほうの山頂，Bは火口底（以後，盆底と呼ぶ）

である．SとBの高度差は70mある．P点で風速，気

温，湿度を記録した．ここは地形の影響をあまり受けな
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いと思われ，この風速Uを一般風と呼ぶ．

　S点からB点に至る途中に，サーミスタ温度計，白金

抵抗温度計，最高・最低温度計を配置し，地表面から

1m高度の気温，朝の最低気温，地表温度，地中温度を

観測した．なお，地表温度は赤外放射温度計でも観測し

た．

　山頂S点に設置した高さ5mの観測塔で気温鉛直分布

を，また斜面上のM点でも気温と風速の鉛直分布を観測

した．気温センサーは通風筒または自然通風筒に入れ

た．風速観測は牧野式3杯微風速計と熱線風速計を用い

、天気”30．7．
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た．盆底B点で気温，湿度，正味放射を記録した．

SからP間の宙に直径3mmと4㎜ロープを2本張

り渡し，盆底上空Bノにおける風速変動の鉛直成分を牧

野製プロペラ式鉛直風速計で観測した．また，通風式サ

ーミスタ温度計でB－B’間とM－M，間の気温鉛直分布

を観測した．

　3．観測地の諸条件

　この盆地内地表面は高山植物の背丈約30cmの群生草

木が土石地表面に散在する．

　3．1．　一般風の強さ

　頂上P点（海抜1・7km）の風速（夕刻18時から翌朝6

時までの平均風速を肌8h．6hとする）と仙台上空1．7km

の風速（15時，21時，3時，9時の平均をUf，eeとする）

とを比較してみると相関はかなりよく（図省略），

　　　　Ul8h－6h＝0．85Ufree　　　　　　　　　　　　（1）

の関係がある．なおP点の風速は地表面から2．5mの高

さで観測した．

　3．2．盆地上空の乱流強度

　頂上P点の風速Uと盆底上空B’での乱流鉛直成分標

準偏差σω，5minとを比較した（図省略）．σ”，5minはデ

ータ収集時間の長さが5分間である．この値は連続した

50分間の記録から求めた10個のσω，5mi。の平均値であ

る．その結果，

　　　　σ2“，5min＝0．26U　　　　　　　　　　　（2）

この関係は第6．4．節の理論に用いる．なお，データ収

集時間を5分間から50分間に増加させた場合の乱れの標

準偏差σψ，5。minは平均的にσω，5minの1．13倍である

（図省略）．

　3．3．地表面のバルク輸送係数

　外からの一般風が盆地内に十分入り込むほど強いとき

に盆地内斜面や盆底の地表面近くで風速％と気温の鉛直

分布をはかってみると，水平地におけると同様に，いわ

ゆるr対数分布」になっている．観測から地表面に対す

る一般化抵抗7とバルク係数Cを求めた．それらの定義

は近藤（1981，p．94）を参照のこと．

　各観測値（省略）から平均値を求めると次のようにな

った．ただし添字〃とπはそれぞれ運動量と熱に関する

ことを意味する．（1）草木地で7“＝12．0，7H＝19，

σM・＝0．0069，0H・＝0．0044，（2）土石地で7“＝12．5，

7H＝24，C“＝0。0064，CH＝0．OO33．

　3．4．土壌の熱物理定数

　土壌密度日ρ9は土と砂と石が混在した湿潤土壌の重量

1983年7月
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をはかって求めた．土壌比熱Ogは熱量計原理で測定し

た．土壌の温度拡散係数α軍λg／Ogρgは地表から深さ30

cmまでの一6層で地温日変化を観測し，位相差または振

幅と深さとの関係から求めた（近藤，1981，p・118参

照）．地温の観測時間が1日間以内の場合は熱伝導微分

方程式を2回積分した式からσが求まる．すなわち

澹∫賜劣4伽｛（霧一為）　（釜）瑚｝（3）

具体的には21＝30cmとし，∂刀御は数時間の地温変化

を平滑化した値を用いる．ただし，7は深さ，Tは地温，

オは時刻．

　土壌水分孔の求め方は，まず採集土壌の重量をはか

る．次に完全乾燥時の重量減少から

　　　　孔＝水分が占める容積
　　　　　　　　湿潤土壌容積

F”を用いれば，ρ9＝ρ9，dry＋ρω跳の関係がある．ρ9は

湿潤土壌密度で採土によって，最初に求まる量であり，

ρg，d，yは完全乾燥土壌密度，ρωは水密度，また，熱量計

で求める湿潤土壌熱容量は09ρ9＝（09ρ9）dry＋働ρω．F毎・

ただし，（‘gρg）d，yと砺ρωはそれぞれ乾燥土壌と水の

熱容量である．なお，容積含水率孔と重量含水率轟

（＝水分重量／湿潤土壌重量）との関係は，ρ”孔＝ρgF払

　土壌諸定数の各測定値は省略．平均値はρg＝1．5g

cm｝3，0gρg＝1．5∫cm－3K網1，σ：＝0．003cm23－1，‘gρgλg

＝6．8×10－3∫2s－1K」2cm－4．

　4．盆地内にできる晴天夜問の安定気層

　以後は晴天夜のデータのみ解析する．晴天夜の盆底

における夕刻の正味大気放射量Rnoは0・07～o．111y

min－1，平均値は0．0951y　min－1である．

　盆底B点を高さの基準点，そこからの海抜差をhと

し，気温丁を温位θに換算して解析する．すなわち，

θ・＝T十乃h，几＝0．0098。C　m－1．

　観測によれば，盆地内は夕刻にはほぽ等温位である

が，時間と共に安定気層が形成される．その時の等温位

面は全体的には水平的だが，斜面の地表面近くでは地表

面にほぽ平行である．

　第3図は盆底B点の温位鉛直分布と地中温度分布の例

である．時間経過と共に分布（1），（2），……と変化す

る（黒印は地表面温度）．この日の夕刻は曇天で，211時

ごろはまだ冷却はなく，ほぼ等温位である．22時過ぎか

ら晴天となり安定気層の形成が始まる．分布（3）では温

位は高さに対してほぼ直線的である．日の出後の分布

（4）では，日射散乱光の地表面入射で地表面近くは昇温
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・12　　　属　　　16、　　18　　　　14　　　16　　　18　　　20

　　　　温位　　θ（。C）

盆底B点上の温位と地中温度の鉛直分布の

例．番号の1から8までは時刻の順に並べ

てある．黒印は地表面温度．日射は5時40
分には盆地の東向き斜面の上のほうに当た

り始め，6時50分には同斜面の大部分に，

7時琴0分には盆底中央部まで当たる，安定

層は7時50分ごろ解消．

を開始したが，上空はまだ気温下降を続けている．分布

（5）では高度50m以上にほぽ等温位層がある．・分布（6）

の時にはその等温位層は高度30mまで降りた．この時刻

には斜面は強い日射で昇温し斜面に沿う上昇流が発生す

る．その補償流の沈降流が盆底中央部上空から降りてき

ていることによって，この等温位層が見られるのであ

る．以後の解析は夜間安定気層形成・維持問題に焦点を

しぽる．一

　4．1．安定気層の深さと風速との関係

　微風時は第3図分布（3）のように安定気層は盆地内全

層でみられた．第4図は一般風が少しある時の温位鉛直

分布の例で，この図には盆底B点のほか，斜面上で観測

した温位分布も重ねてある．ただし斜面上では地表面近

くは少し低温であるので，地表面上5m以上の値のみで

ある．斜面上1m高度の温位はB一B’線上の同レベル

の温位より平均的に0．5～10C低温である．

　第4図では高度がh〈26mに安定気層があり，　ごく

地表付近を除けばr直線分布」である．・h＞26mを混合

層と呼び，h㎜を安定気層の深さと定義する．h勉は頂上

P点で観測した一般風Uによって変化する．安定気層は

一担形成されても風が強くなれば上空から破壊され消失

ろ

メm

酋

んP

ゐm

O

第4’図

70

60

50

範（40
議ε3。

騰20

1σ

0

0307－0335

23jULy1982

口

o

◎　△

△

・△

△

口

Mixed
byer

轡
　↓

7曽

60

　お
50槌
　爲
　な
40嵩

一の

一
2
0

！0

18

　　　　　　　　　　　　　σ
5　　　　　　　10『　　　　　15
　　　　　温位　e（OC）

　・盆地内の温位鉛直分布の例．

　四角印はB－Bノ線に設置し
　た吊り下げ手動サ」ミスタで

　観測した温位，丸印は同自記

　サーミスタによる温位，三角

　印は斜面の上M－Mノ線で観
　測した温位．．
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第5図　安定層の深さ．h伽と風速Uとの関係．，曲
　　　線（1）～（3）は理論関係（式21）．

することもある．

　朝がため妬とその観測前3時間の平均風速Uとの関

係を第5函に丸印で示す．温位鉛直分布がB－B1線上

で観測されなかった場合には，安定気層の深さはS－B

線の地表面上1m高度の朝の最低気温高度分布からも決

定できる．そのh勉一は1晩の平均風速ひ8h－6hの関数と

して三角印で図に示す．

　なお，図中の曲線（1）～（3）は第6．4』節の理論的関

係である．

　4．2．安定気層の強さ

　安定気層の温位鉛直勾配γ＝∂θ／∂hは一般に朝がた最

、天気”30．7．
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012345678910　　　　風速砿q8h－6h（msう

安定層の強さと風速との関係．丸印はB－
B’線に設置した吊り下げサーミスタや斜

面上の手持ちアスマン通風式乾湿計で観測

した関係，四角印は頂上P点と盆底B点の
温度自記記録から得た関係，三角印は多地

点の地上1m高度に設置した最低温度計記
録から得た関係．

大になる．高度h勉の温位θ勉と安定層下端の温位θB

（ただし盆底地表面上1mの温位）との差

　　　　∠≡θ7π一θβニ7h禰　　　　　　　　　　　　　　（4）

を安定気層の強さと呼ぶ．∠と風速との関係を第6図に

丸印で示す．この風速Uは安定気層の温位鉛直分布を観

測した時刻から3時間まえまでの平均値である．

　上記の観測がない場合，∠・≒θP一θ8でも見積もりが

でき，さらに他の方法でも見積もりができる（説明省略）．

ただし，この式のθBは盆底の最低温位，θpは盆底で

最低温位が記録された時刻の頂上P点の温位である．

　安定気層内の温位勾配γは第6図縦軸に示す安定気層

の強さ∠を第5図縦軸の煽で除した値で，平均的に0．

1。Cmd程度である．

第7図

ハ午
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0」1　0・2　・0・3　0・4　　σ5　0」6　0！7　0・8　0・9　1．0

　　　脚逆数右h（s㎡1）

盆底B点における夜間冷却量∠Tと頂
上P点における夜間平均風速Ui8ん＿6ん

の逆数との関係．破線は強風時におけ

る吾妻小富士一帯の夜間冷却量．

1，0

0．5一

0

o

　O

　　の
8　　0　0

Mt．Azumαko－Fし』ji

o
◎

　5．夜問冷却量

　地上高2・≒1mにおける気温が夕方から朝までに下が

る量を夜間冷却量∠Tと定義する．ただし，観測は夏季

であり18時を夕方の時刻とした．盆底では18時の気温と

朝の最低気温（1時間毎の読みの最低値）との差を∠T

としたが，最低気温起時が3時以後のみを解析．

　頂上P点では気温の時間変化が小さいので，18時と日

の出前の4時との気温差を∠Tとした．

　第7図は盆底における∠Tと平均風速U18』一6hの逆数

との関係である．微風時の夜間冷却量は第6・2・節の理

論計算によれば放射冷却だけで説明される．風が強くな

れば∠Tは小さくなるが，これは大気から地表面への

顕熱輸送量が放射冷却を抑制するためである．

1983年7月

第8図

0　　0・2　　σ4　　0．6　　0、8　　1．0

2－2輪（s㎡1，　　　　　　鋳ree（ms－1）

頂上P点と盆底B点における夜間冷却との
比（縦軸）一対一夜間平均風速U18ん一曲の逆

数（横軸）との関係．

　頂上P点の∠Tは0～1QC程度であり，微風時でも

大きくならない（図省略）．その理由は，ここは山岳地

帯でしかも吾妻小富士の頂上は周辺よりもそびえたって

おり，山岳地帯の斜面で冷却した空気が福島や会津の大

きな盆地のほうへ流下すると，その補償流として高温位

流が上空から沈降してくることによる（森ほか，1983，

も参照）．

　強風夜には盆底B点の夜間冷却量と頂上P点のそれは

ほとんど同じである．第5図や第6図で示したように，

風速が5m　sd以上になると安定気層は存在せず，B点

とP点の温位差はほぼ0になったが，．これは強い鉛直混

合によって頂上部や盆底部の区別なく，地表および接地

層大気は空間的にほぼ一様な温位になるためである，．

　この様子を一一層見やすくするために，山頂の夜間冷却

量と盆底の夜間冷却量の比をとり，これと風速の逆数と

の関係を第8図に示した．強風時で横座標が0．2sm『1以

下の夜の夜間冷却量の比は1に近い．微風時にはこの比

19
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第9図　理論的な盆地模形図．

は小さく，夜間冷却量に顕著な局地性が現れてくる．こ

の傾向はすでに森ほか（1983）の熱収支解析から示唆さ

れていたが，本論文で確認されたわけである．

　なお，第7図の破線に付記した関数の形は平地に対す

る理論近似式で，実際にアメダス資料を解析した結果で

も成立する（近藤，1982b；近藤・森，1982）．　これを

前報と同形式にすれば

　　　　∠聡一励nh（翫）　（5）

ただし∠T，，m。xは夕方の正味大気放射量から計算され

る地表面の最大可能冷却量，α2は地形によって決まる風

速依存の係数，Ufreeは自由大気の風速である．式（1）

と　∠T8，max＝13・20C（第6・2・節参照）を用いれば，

δ2＝0．19，σ2ニ4．7msdを得る，平坦地でα2の平均値

は7ms－1（近藤・森，1982）であったが，今回のα2は

それより小さい．その意味は，この付近一帯の夜間冷却

量は上空の風の影響を受け易い事である．当地は「小富

士」の名で示すように，そびえたつ孤立峰的な存在であ

ることによる．

　6．安定気層の形成と維持に関する理論

　6．1．冷却量から求まる顕熱輸送量

　観測地の地形を単純化すれば（第9図），斜面の全面

積Aと盆地内の空気容積yは

A一∫li謡吻一訟誌（・一♂）（6）

y一∫11，謡吻一3離α（・一孕）（7）

ただし，7＝9／tanα，91＝：50m，Ψ2・＝130m，ξ・＝91／〃2

＝10．38，　α＝30。．

　盆地内の温位鉛直分布を高度hについて，θ＝θB＋γh

とし，山頂の高さhp面の温位θPを一定と仮定，盆地

内全容積の気温下降量平均値を＜∠θ＞とすれば，1晩

の時間長漉に空気が失う全熱量は

　Qt。ta1＝＝OPρ’V＜∠θ＞

　　　　一砿んP（θP一θ）s4h

20

　　　　一〇辮24｛去（・一ξ3）一去（・一ξ4）｝（8）

ただしS（＝π写2／taり2α）は高度g面における水平断面

積，砺とρは空気の定圧比熱と密度．このQt。t、！を大

気から盆地内斜面に与えられた顕熱輸送量とすれば，単

位面積当たりの顕熱輸送量の斜面上での平均値Eは

　　　π＿Qt。ta1一γ922　　　一一　　　　一7　　　　　　　　　　（9）
　　　OPρ　OPρ・4∠云　14虚

ここで虚＝・10hr，γ＝0．1。Cm－1とすれば，珊Opρ諾

0．34。C　cms｝1，またはπ＝＝0．341y　hr1になる．この

値は盆底における正味大気放射量の平均値の10％以下で

ある．なお盆底地表面では斜面滑降流がないので顕熱輸

送量は上で示した値より，さらに小さいと考えられる．

　6．2．盆底地表面の放射冷却

　上記見積もりによって，一般風がないときの盆底地表

の温度下降は放射冷却にしたがうとしてよい．一般に，盆

地における地表面温度の放射冷却量∠T、は近藤と山沢

（1983）の式で与えられる．その理論式に今回観測した吾

妻小富士の平均的条件，T。（夕刻の気温）＝287K（14。C），

観（地表から逆転層高度2停70mまでに含まれる有効

水蒸気量）＝0・054gcm『2（水蒸気圧θ＝・12mb），Rn。＝

σTo4－Lo＋＝o・0951y・min－1，　09ρ9え9：＝o．068J2s－1K－2

cm－4，∠∫＝10hrを代入すれば∠Ts，max＝13・2。Cを得

ると共に，盆底地表面の放射冷却量は∠Ts・＝9．3。Cに

なる．ここで，微風夜間の盆底地表面温度は高度1mの

気温より概略1。C低いことを考慮すれば，大気の夜間

冷却量は8・3。Cになる．したがって第7図に示す微風

側の∠Tの観測値は放射冷却で説明できる．

　6．5．斜面滑降風速と顕熱輸送量

　斜面上の平均顕熱輸送量乃rはバルク係数CHを用いれ

ば

　　　　丑一CHθ、＜％＞　　　　　（10）
　　　　oρρ

ただし〈％＞は斜面滑降流の風速の斜面上ぞの平均値，

θ・は斜面上の気温θと地表面温度θ・の差の斜面上で

の平均値．近藤（1982b）を参照すると，斜面滑降流の

風速κは

　　〆一1争ゐ（馨叢）琴」・inα　　（・・）

ただし」は滑降距離，ん≒1，αは斜面傾斜角である．一

なお，区間0～1での平均値は

　　　　　　2　　く％＞＝一％　　　　　　　　　　（12）
　　　　　　3

　微風時に盆地の底から上端までの全層にわたってでき

る安定気層の強さ（θp一θB）は山頂の夜間冷却量がほ

、天気”30．7．
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ぼ0であるから，盆底地表面の放射冷却量∠T、に概略

等しいとしてよい．ゆえに

　　　　＿θP一θβ＿∠Ts一θδ
　　　γ＝　　　　一　　　　　　　　　　　　（13）
　　　　　　hp　　　　hp

ただしθδ（配1。C）は盆底地上高度1mの気温と地表温

度の差，hpは山頂と盆底の高度差である．式（9）～（13）

から

丑≒（孤一θδ）9，2
0Pρ　14hp∠云

　　　　　2　　　　　2　　2　　　　1
侭（書）辮万（・H）嚇秘秘輯万

　　　　　2　　　　　1　　1　　1
〈π〉一（書）万（c∬）一秘延∬

箔＿（∠㍗θδ）

　　　　14hp虚

巧一1㍍（象）考z・inα

（14）

（15）

　式（14）によると斜面上の1晩の顕熱輸送量平均値π

は盆底の放射冷却量∠T・できまる．近藤と山沢（1983）

によれば∠T・は夕刻の正味大気放射量1～n。と土壌の熱

定数Ogρg勘と1晩の長さ泓できまる．ついでに式

（15）で得たθ、と＜π＞の理論値と実測値を比較してみ

る．当地の条件加＝・80m，g2＝130m，lsinα＝hp＝80

m，窃＝10hr，OH＝0．004，CH／C“＝・0．6と微風時の条

件∠Ts一θδ＝θP一θB≒8。Cを式（15）に代入すれば，

θ8＝・1．4。C，〈％＞謹0．7ms椰1になる．一方，観測では

＜π＞＝0・3～1・1ms－1程度，θs＝・1・9。C程度（観測表一

覧省略）であるので，理論推定値はほぼ妥当である．

　6．4．一般風があるときの安定気層の深さ

　盆地内安定気層は斜面で生まれた冷気が堆積すること

でつくられるが，一方では上空を吹く一般風の乱れによ

って破壊される．安定気層の生成のはやさと破壊のはや

さのバランス関係で安定気層の深さhmがきまる．

　ここでは1晩中の平均的状態を考える．第5章の結果

を参考にして，まず，一一般風がないとき，頂上高度hp

と同一レベル面の気温は一定と仮定する．そのレベル以

下の大気層気温は盆底地表面の放射冷却量∠T・に比例

して下降し，1晩の時間溺で温位鉛直勾配は7になる

とする（式13）．夕刻の等温位状態を基準とする盆地内

大気の全位置エネルギーPEは

ただし

班一∫1！4ρ励一轟卸

　　ρβ7＊

β≒　θ

1983年7月

（16）

（17）
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　　　7＊一（7＋r㎞一一rd）（・一暑ξ瑳ξ5）止（・8）

S＝π92／tan2α，ξ二写1／〃2，△ρ一ρB一ρ一βh＝β（9一〃1）．

式（17）は湿潤空気の状態方程式と静力学の式と温位の式

から得られる4ρ／4hと4θ／4hとの関係として求まる・

ここにρは空気密度，ρβは盆底の空気密度，rk。m。

（≒0．0341。Cm－1）は等密度大気の仮温度減率．

　PE／溺は単位時間当たりの位置エネルギー生成速度

である．以下では，一般風が少し吹くときの位置エネル

ギー生成量は上記微風時の．PEに等しいと仮定する．こ

の仮定の根拠は位置エネルギー生成は斜面冷気が地表付

近に沿って滑降し盆地下層部から堆積するのに対し，安

定気層破壊は主として上層部から行われ，地表面付近に

は直接的に及びにくいと考えられるからである．

　次に安定気層最上端が乱流で破壊されるはやさを考え

る．乱流による摩擦応力は乱れのエネルギーに比例する

と考えられるので，風が単位時間，単位面積になす仕事

は

　　　仕事＝力×風速㏄ρσω2U　　　　　　　　（19）

安定気層上端高度妬の水平な面積Sで単位時間当たり

になす破壊の割合は，上記の仕事に比例し

　　　破壊速度＝・勉’ρσ♂US＝吻”ρσ”3S　　　　（20）

ただし吻ノとz珍’，は比例定数，砺は第3．2．節で求めた

盆地上空の乱流強度，S＝π“m2／tan2α，9m・＝h勉＋盆、（第

4図，第9図参照）．式（16）と（20）の釣り合いから

　　　　　　　　　　1　　　1
　　　娠≒（ξ鵜）万U一万σ伽ひ鞠1　（2・）

当盆地ではσ”＝0．26U（式2）であるから甥』0．26甥”

である．ところで，近藤（1982a，第5・3・節）によれに

　　　（翻羅灘産）一仰（要豊導）3（22）

ここに，σm、xは日中の平坦地上の混合層中層の乱流強

度，比例定数〃3ニ0．36である．式（20）と（22）の比

較から翅，＝0．048．

　当盆地の平均的条件（第6．2．節）を用いれば，7＊≒

0．1。Cm－1を得る．さらに，式（2）とg2＝130m，窃＝

10hrを式（21）に代入すればh勉（＝・9擢一Ψ1，銚＝・50m）

の理論値が求まる．その結果を第5図の実線（2）で示し

た．参考のために，夕刻の正味大気放射量が極端に大き

くて盆底が今回の平均条件の約2倍も冷却し，7＊＝0．2

。Cm－1になる場合を破線（3）で示し，逆に〆＝0．05

。Cm弓の場合を破線（1）で示した．この理論的な関

係は第5図にプロットした観測結果の傾向をよく説明し

ている．
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1983年9月26日～30日

昭和58年10月17日～19日

昭和58年10月19日～21日

昭和58年11月10日～11日

昭和58年11月17日～18日

昭和58年12月9日

主催団体等

日本気象学会

日本気象学会関西支部

エアロゾル研究者連絡会
ほか

日本科学技術連盟

WMOほか

日本気象学会

計測自動制御学会

日本流体力学会ほか

場 所

気象庁講堂

大阪市立労働会館

筑波大学石打研修所

筑波研究センター

中央大学理工学部春日校
舎

北海道大学工学部

気象研究所講堂

ポルトガル・リ．スボン

神田学士会館

仙台第3合同庁舎

もみじ荘（栃木県塩原温
泉）

国立教育会館

東京大学工学部境界領域
研究施設

22 、天気グ30．7、


