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地形と地表面性質が夜間の斜面風・山風・盆地大気の

冷却に及ぼす効果（1）＊

近　藤　純　正＊＊

　要　旨

　斜面の夜間冷却量・滑降冷気流速・冷気層の厚さが，斜面や谷筋の形・大きさ・地中の熱物理定数・地表

面の空気力学定数によってどうなるかを，簡単なパーセルモデルによって検討した．

　（1）斜面冷気層の厚さは冷気の滑降距離と地表面の熱パルク係数の積に比例する．したがって雪氷面のよ

うに比較的滑らかな面上では薄く，草地や林地では厚い．（2）滑降冷気流の風速は斜面上の落差の平方根に

比例して増加する．以上2っの結果は小規模斜面から南極大陸斜面までの多くの観測結果を説明できる．

（3）斜面冷気層の外側の大気が安定なときは冷気魂の落差は大きくなれないので，冷気層厚さと斜面流速は

大きくなれない．したがって安定気層（冷気湖）ができる盆地底に近い所では斜面流は弱く，地表面冷却は

地中の熱物理定数に強く依存した放射冷却に従い，地表面の空気力学定数によらない．（4）逆に，山頂に近

い斜面では地表面冷却や斜面流速は地表面の空気力学定数に強く依存し，地中の熱物理定数への依存性は弱
い
．
斜 面の熱バルク係数が大きく，逆に摩擦のパルク係数が小さく，地中の熱物理定数が小さいほど冷気流

量は多くなる．

　1。はしがき

　山間部や盆地の夜間冷却が平地より大きい理由の1つ

は，周辺の傾斜地で形成された冷気流が上空に堆積し下

向き大気放射量を減少させ，地表面の放射冷却を強める

からである．地表面放射冷却に及ぼす冷気堆積効果は，

堆積冷気層の厚さにもよるが，10～30％冷却量を大きく

する（近藤・山沢，1983；播磨屋ら，1985）．一方，盆

地内全大気層については，森ほか（1983）によれば，山

間部の静穏夜間の大気冷却の54％は斜面冷気の移流によ

る．また，播磨屋ら（1985）によれば盆地全大気の夜間

冷却の76％は冷気移流であり，さらに近藤ら（1983）に

よれば完全に閉じた小盆地の全大気の冷却は大気が斜面

に失った顕熱量でほぽ説明できる．

　本研究の目的は斜面や谷筋の形・大きさ・地中の熱物

理定数（Ogρgえg，Ogρgは熱容量，λgは熱伝導係数）・地
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表面の空気力学定数（粗度または交換係数）によって，

山間部や盆地内に形成される安定冷気層の強さ・厚さが

どうなるかを調べることである．したがって，本研究は

内陸山間部で発生する局地高気圧の強さ，つまり陸風の

強さがどういう地形・地表・気象条件のときにどうなる

か，また，内陸の森林を裸地に変改したとき大気汚染状

況など局地気象がどう変化するか，あるいは大陸高気圧

の形成・消滅過程に及ぼす地表面効果などを知るための

基礎であり，災害科学や環境科学それに大気大循環にお

ける複雑地表のパラメータ化の研究の一環として行うも

のである．

　この目的のためには，現実複雑地表を最初から複雑化

しないで，でぎるだけ単純化し，パルク的なモデルで大

勢を知り，だんだんと詳細化して行きたいと考えてい

る．本研究で用いるモデルをパーセルモデルと呼ぶこと

にする．この第1報では一般風がない場合を想定し，主

として斜面冷気流を取り扱う．

　2・斜面滑降流のモデル

　冷却斜面を滑降する気塊（バーセル）を考え，斜面の

地表面温位をθ・，気塊温位をθ1その厚さをh，滑降流
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第1図斜面冷気層厚さ（縦軸）と斜面長（ただし

　　　　冷気が滑降可能な路程，横軸）との関係．

　　　　実線は式（5）による理論値，プ・ットは

　　　　観測値．プ・ット番号と詳細は本文と第1
　　　　表参照．

の外側のほぽ静止した気層温位をθとし，θs≡θrθs，

θ≡θ一θ1とおく．斜面に沿う流速を％としたときの運

動方程式は

　　h伽＿h里sinα＿τ＋τん　　　（1）
　　　4渉　　　θ　　　　　　ρ

ただし，αは斜面と水平面のなす角度，ρは空気密度，

τは地表面摩擦応力，τんは冷気塊と外側の大気間で作

用する摩擦応力である．なお，この論文で温位とは対象

地の最低標高を基準にした値を指す．上式を書き直せば

窪一4（・一煮） （2）

　　瓦＝τん／τ

　　τ＝ρCM％2　　　，

9は重力の加速度，C“は地表面の摩擦のバルク係数で

ある．

　斜面上を滑降する冷気の鉛直落差をδ～として考えれ

ば，近似的に以下の式を得る（近藤，1982，の式46～49

参照）．

冷気流速・％一（1転ε蕪δ・）｝

冷気層厚さ：苑＝C冨

齢離垂：π一‘PρC幽

（4）

（5）

（6）

ただし，F5≒1，CHは斜面の熱バルク係数，Opは空気

の定圧比熱，T。は平均的な大気温度，1は冷気滑降路

程（αが一定のとき，lsinα＝δ～）．

　上の関係は滑降流の外側の大気の温位勾配γ＝∂θ／加

が0に近い場合である．大気の安定度が強いときは，斜

面滑降冷気はその気塊温位が低標高の大気温位より低温

の区間だけしか滑降できず，その後は流向を水平方向に

変えて堆積をおこす．この際，滑降可能な落差をδεと

すれば

　　θ一7δ9ニθ1

ゆえに

　　δ9＿lsinα一θ一θ1＿互　　　　（7）
　　　　　　　　　γ　　　7

αは区間髭の平均傾斜角度である．

　したがって，以後，斜面の頂上からの実際の標高差が

δ9＊，頂上からの実際の斜面長が1＊のとき，

22

δε≦1θ／γでは

　δ9＝δ～＊，1：＝1＊，

δ9＊＞θ／γでは

　　　θ　　　　δ～
　δ9＝一，1＝．
　　　7　　　　Smα

（8）

（9）

とし，δεと1をそれぞれ冷気塊のr可能落差」とr可

能路程」として用いる．つまり，δ2＊とθ／γの小さい

ほうをδzとする．第1図の細い破線はCH＝・0．001と

0．01の場合の理論値である．ところで，h＊を地表面か

らの距離，～oと9Tをそれぞれ風速分布と気温分布に対

する粗度とすれば，CHの定義は

　　　　　　　　た2
　　CH一　　　　　　　　　　　　　　　　（10）
　　　　　1％（h＊／20）1π（h＊／～T）

ただし，ゐはカルマン定数である．したがって冷気層の

厚さhが厚くなればCHは小さく取らねばならない．実

際の冷気層の観測における冷気層上端と地表面温度の中

間の温度を示す高度と，冷気層厚さの比は0．1～0．15で

ある（第1表の番号2，6，9の観測による）．それゆえ，

本研究ではh＊＝0・1hの関係を使用して，理論式を観測

と比較する．

　2本ある実線の内の下側はεo＝9T≒0．01cm（平らな

積雪面に相当し，地表面からの距離1mのC〃ニCH＝

0．00189）の場合の理論値で，現実の場合の下限を表すと

考えてよい．上側の実線は90≒31．6cm，2T≒1cm（草

や樹木から成る粗な面に相当し，地表からの距離10m

のC〃＝0．0134，CH＝0・0067）の場合の理論値である．

　プ・ットは観測値で縦軸は斜面冷気層の厚さhinvで

、天気”31．10．
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ある．斜面冷気層の厚さとは外部気層（その温位勾配は

γ）の気温分布直線と斜面直上（その温位勾配はγより

はるかに大きい）の気温分布曲線との交点までの斜面か

らの厚さである．ただし番号1のデータについてはhinv

が不明確なので，斜面風速の最大値の厚さの2倍，2h初，

max，を用いてある．丸印の番号1～5は雪渓や氷河や南

極大陸斜面のデータであり，三角印の番号6～11は草や

樹木の生えた斜面上のデータである．前者は後者に比べ

て粗度が小さいので，hinvの値が小さくなっている．

番号2と3，7～9については7値が不明のため1は1＊

でプ・ットしてある．そのため，実際の1はこの値より

小さい可能性がある．

　番号1はその論文中のPoint　A－Period2－dataであ

り，番号2はその論文中のDay－dataから求めた．番号

10は苫小牧演習林における積雪期の観測で，地上は見通

しの良い疎林である．ここは冷気層の厚さより低い高台

と浅い谷すじが北西から南東に平行に延びているので，

一帯を北西から南東向きの斜面と考えた．流れに直角方

向の北東～南西断面の地形起伏を考慮し，冷気層上端は

平らと仮定して冷気層の平均の厚さhinvを求めた．番

号11の仙台は仙台管区気象台におけるデータであるが，

仙台は市街部の外は森林から成る長くて緩い斜面の端と

みなされるのでこの解析に利用した．第1図によれば，

各地の観測値hinvはパーセルモデルによる理論値hで

説明できている．冷気層厚さの滑降距離1依存性も，地

表面粗度90とε丁依存性もよいようである．

　第2図は式（4）と観測の比較である．2本の実線は

CH／0〃が1と0・1の場合の理論値％である．観測値の

プロットの番号は第1図と同じである．観測値の縦軸は

最大風速娠axである．横軸のθs髭のθsにおいて番

号1については高度9．5mと0．5mの気温差を近似

的にθsに，番号2については高度2。4mと0．4mの

気温差を近似的にθsに等しいとみなしてある．

　第1図で説明したと同様に，外部気層が安定で温位鉛

直勾配が7のときはr可能落差」δ～はθ／7より大きく

なれない．番号2と3，7～9は7が不明であるので，

δεはδ9＊値でプ・ットしてある．例として，θ＝θε＝

5。Cで7＝0．02。Cm『1のときθsδ～≦11250。Cmと考え

るべきで，実際の斜面長は長くても風速は約5ms－1

（CH／CM＝1のとき）または約1．5ms－1（同0．1のとき）

を超えない．この関係を破線で示した．

　この論文では一般風がない場合，つまり上空は無風状

態を想定している．番号4と5は南極みずほ基地と昭和
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第2図

　　　　O．1　　　　　　　　　1　　　　　　　　　10

斜面流の温位差と落差の積　θs5z（。C㎞）

斜面流の温位差と落差の積（θεδ9）の関数

としての斜面流速．実線は式（4）による

理論値，プ・ットは観測値で滑降冷気中心

部の風速伽α¢，プ・ット番号は第1図に
同じ．

基地の値で，理論値より大きい．これら地点の上空約1

kmの一般風は無風でなくて，それぞれ7msq1と4msd

であることが，観測値を大きくした理由かも知れない．

参考のために，撹m、xからそれぞれ7ms－1と4ms－1を

減じた値を矢印で示した．

　第1，2図で示したように簡単なパーセルモデルで，

100mから数100km規模までの斜面流が説明できた・

しかし数100kmの規模になればコリオリの力を考慮す

べきかも知れない．そこで，この効果をモデルに加えて

みる．コリオリ因子を∫，斜面傾斜角をα，傾斜の低い

方向と風の吹く方向との角度差をβ，滑降流のベクトル

を孔空気密度をρ，冷気層厚さをhとすれば，滑降

冷気塊に作用する重力，摩擦力，コリオリカはそれぞれ

　　｛　　　ρh誓sinα……斜面の下向き

　　　τ8＋翫＝ρC〃11Vl2（1＋F5）……風と逆方向

　　　ρhyア……風向に直角

である．これらの3つのベクトルバランスから，簡単な

計算により次式をうる．

c・sβ＝C〃（1＋罵）望sinα
sin2β　　　　　hプ’2　　　　θ

iy卜sinβ垂sinα
　　　　∫　　θ

（11）

（12）

冷気層厚さhは式（5）から求まるので，それを（11）

に代入してβを知る．そうすれぽ（12）から滑降流速

l　ylが求まる．このI　ylは（4）式の％に相当する．
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第1表

地形と地表面性質が夜間の斜面風・山風・盆地大気の冷却に及ぼす効果（1）

斜面滑降流の観測値．番号1はOhata・Higuchi（1979），2はMartin（1975），3は大畑

ほか（1984），4はAdachi・Kawaguchi（1984），5はAdachi（1983），6は近藤ほか
（1983），7はClcments・NapPo（1983），8は今岡（1964），9はDickerson・Gudiksen），

10は田中ほか（1982；1983），11は近藤・桑形（1984）の資料に基づく．

（番号） 場　所

（1）

（2）

（3）

（4）

（5）

（氷河や南極）

雪　　　　　渓

氷　　　　　河

氷　　　　　河

みずほ基地
昭　和　基　地

　　　（樹木や草地）

（6）吾妻小富士
（7）草地単斜面
　　　同

（8）　伯　　方

（9）　Unit－19

　　　Thome－7

（10）積　雪　疎

（11）仙

上

島

林

台

　1

（km）

　0．25

　2．5

40

300

350

0．08

0．3

0．86

0．5

2．59

3．09

17

34

　

（。）

8．5

7
4
0．17

0．86

30

18

18

14

15

15

1．1

1．8

θ8

（。C）

4－6．4

2－6．6

3．5

8．2

3．8

2．7－3．8

2－3

2－3

2
5
5

10

3．5

h％，max

（m）

　0．5－0．8

　2

50

170

200

0．8

5
23

10

hinv

（m）

　4

100

360

400

　2

　5

15

15

45

27

88

280

　ここで，C“／h＝・3．7×10『6m－1を仮定し，さらに

Adachi・Kawaguchi（1984）の地図から，昭和基地の

sinα＝0．015（100km内陸までの平均），みずほ基地の

sinα＝0。003，1∫i＝・1．4×10－4とすれば

　｛　　昭和基地：βニ55。，l　y1＝・13．1ms－1，

　　みずほ基地：β＝680，l　yI＝・7．8ms－1

となり，観測値に概略近い．なお，コリオリカを考慮し

ない式（4）による計算値は昭和基地で御二13・6ms－1，

みずほ基地でπニ10．8ms－1である．式（4）による計

算では斜面傾斜角αは直接的には入らなく，r可能落差」

δ9が風速を決めるのに対し，式（11），（12）ではαが入

っている．そのためαが一定でない地形へ適用する場

合，αをどの距離区間の平均値とするかにあいまいさが

残る．

　第1表は第1，2図に用いたデータの観測値の平均（概

略）一覧である．

　3・傾斜地の地表面の夜間冷却

　傾斜地では，地表面の冷却で滑降流が発生し，空気か

ら地表面へ顕熱が供給され，やがて顕熱量と地表面が失

う正味放射量とは近似的に釣り合うようになる．そのた

め傾斜地は平坦地の地表面と違って，冷却はある程度よ

24

り大きくなれない．本章では，大気温位θが時間的に

ほぼ一定でθ＝θoとみなされる山頂に近い斜面を対象

にして，地表面冷却を検討す・る．つまり，あとの式

（16）でα＝1としてよい最も簡単な場合である．

　地表面の熱収支式は，地中から地表面への伝導熱を

0，地表面が放出する正味放射量をノ肋とすれば

　　翫一11＝0　　　　　　　　　　（13）
夕方の∫＝0の正味放射量をRπo，地表面温位をθ。（温

度をTo），夕方からの時間云の地表面温位を醜（温度

をT、）とすれば（近藤，1982），

　　ノ～π＝ノ～no－F巻（θo一θ8）　　　　　　　　　　　　　（14）

ただし

　　jFも≒4σTo3　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（15）

　滑降冷気と地表面の温位差を

　　θ、ニ」監（θo一θ、）　　　　　　　　　　　　　　　　　（16）

　　　　2

　とおく．ここでαの意味を説明しておく．式（4）～

（6）の導出に際して，滑降冷気塊の温位はその外側の

ほとんど動かない空気の温位と地表面温位の中間値をと

ると考えた．

　つまり，θ、＝θ，すなわちθ、＝■（θ一θ、）とした．

　　　　　　　　　　　　　　　2
この一連の論文では，このモデルを用いている．一般に

黙天気”31．10．



地形と地表面性質が夜間の斜面風・山風・盆地大気の冷却に及ぽす効果（1）

は，盆地内の全大気は時間と共にゆっくり冷却するの

で，θはその初期値θoからしだいに小さくなる．そ

こでθの代わりに，式（16）のようにθoを用いるな

ら，一般には」＞0でαく1となる．その実例は近藤・

佐藤（1984）に示されている．

　一般の場合も考えて，式（16）を用い，％を滑降流速

とすれば式（6）は

　　　　ぜ　　π＝＝一〇PρCH％（θo一θs）

　　　　2

したがって式（13）は

1～no－Fも（θo一θ8）＝・G

　　　　ひFも＝馬十一〇PρCH麗
　　　　2

（17）

（18）

山頂近くでは，外部大気の冷却はほとんどなく，その温

位は一定でθ＝θoとおけるのでα＝1と仮定できる．

　斜面では，さきに述べた理由によって冷却はある程度

より大きくなれないので，夕方から数時間後のθ・は近

似的に一定とみなされる．すると式（4）から，％はよ

り高い近似度で一一定と仮定することがでぎ，したがって

式（18）の現は近似的に一定としてよい．以上の近似

化は計算を飛躍的に簡単化することになる．式（17）を

境界条件とする地中温度の熱伝導微分方程式の解は，近

藤・山沢（1983），または森・近藤（1984）による式と

同形で，地表面冷却量：∠Ts≡（θo一θ8）は

∠T8　＿Fも0（劣）

∠Ts，max　　　Fl6

　　．Fも2云
κ＝
　　09ρ9λ9

（19）

0
解9入9
3x106ノずK2㎡4

xlol

3x10

629

（20）

2

4
ハ
0　6
巳

一
r　8

畑
暑10
斐
穂12
構
習
　14

16

、

、

＼

、

、

￥

、

￥

￥

￥

、

、
、

、

、

θoとθsはそれぞれ∫ニ0とオ＝∫における地表面温

位．∠Tε，m。xは放射冷却で起こりうる最大可能冷却量

で，

∠Ts，max＝To－Tθ

鏡一（与）1／4

L↓は∫＝0の下向き大気放射量であり，G（κ）の近似

式は近藤・山沢（1983）に示されている．

　∠T・は時間∫の関数として式（19）で求まるが，その

定数恥に滑降流速が含まれている．そこで，式（4），

（16），（19）を同時に満足する4T、を求める必要がある．

　具体的解法は，まず条件として斜面流の落差δ9，温

度To，∠Tε，max，バルク係数C〃，CH／C〃，09ρ9λ9の値

を設定する．［i］θsにある値を仮定し（θs・＝1，2，3。c，

……），式（4）に代入しπを求める．このπは一晩中

1984年10月

4
、

、

、

　　＼￥　3x106
　　　＼、　湿潤地
　　　　　＼〉3x105
ヤ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ヤ

、　　　　　　乾燥地、、一＿
￥

￥　　　　古い雪
　￥
　￥　　、　　、、、　　　　　　　　　4
　　　　、一一く鍾『『
　　　　　新雪

第3図

　　0　　2　　4　　6　　　8　　10
　　　タ方からの時問　f（hr）

地表面冷却の時間変化．実線は斜面（δ2＝

100m），破線は平坦地，ただし条件は∠T8，

max＝170C，CH＝0．004，CH／C“＝0．5の
とき．

一定と仮定する．［ii］式（18）から瓦を求め，式（20）

に代入．一晩の長さ∫を10時間としズを計算．∫を式

（19）に代入し，あらかじめ作った0（窪）とxの関係グ

ラフから0（∬）を読みとり，∠T・（10h）を算出．［iiq

以上の計算結果，つまりθ・対∠Ts（10h）の関係をグ
ラフにえがく．この曲線と直線θ、＝⊥∠T、（式（16））と

　　　　　　　　　　　　　　　　　2
の交点を∠7Yとする．∠Ts’が10時間後の∠Ts’の解で
ある．［iv］θ、・＝■．∠T、・として，あらためて式（4）に

　　　　　　　　2
代入し，一晩中一定の％を用いて最終的な恥を知り，

式（19），（20）から∠Tsを∫の関数として計算する．

〔例〕α＝1，罵＝1，血＝」」，端＝288．2K（＝15。C，

　　　　　　　　　C盟　　2

　　つまりF』＝＝5．43Js』1m『2K－1），

CH＝0・004・髭＝真00m・∠Ts，maxニ17。C（つまりσTo4－

L↓＝84・37Wm輯2）の条件における地表面温度の時間

変化を第3図に実線で示した．

　参考に示した破線は斜面流がない平地の地表面の放射

冷却（端＝瑞のとき）である．パラメータはOgρgえgで

ある．斜面流％がない平地の放射冷却は6gρgλgに強く

依存するが，斜面流の起こる傾斜地の地表面冷却量はそ

の依存性は弱い．

　第3図によればr盆地の底は放射冷却で冷えやすく温

度下降は大きいが，斜面では夕方冷却したあと，あまり

冷却はしない」という観測事実をよく説明している（近

藤ほか，1983；森ほか，1983；森・近藤，1984）．
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第2表

地形と地表面性質が夜間の斜面風・山風・盆地大気の冷却に及ぼす効果（1）

地中の熱物理定数（Ogρgλg）と地表面の空

気力学定数（CH／C〃，CH）が斜面の冷却量

∠Ts斜面流速％，1晩の平均顕熱量π，冷
　　つ
気の流量h％＝0∬勉に及ぽす効果．ただ
し，δz＝100mのとき’．

第3表　0（π）と1（ヱ）の表．

∬

モ　デ　ル

09ρ9え9

（J2s－1K－2m－4）

c“

CH

∠Ts（。C）

％（ms『1）

π（Wm－2）

跡Rn。

h％（m2s－1）

備　考

a b C

3×1063×1053×104

O．008　0．008　0．008

0．004　　0．004　　0．004

5．9

1．6

16

0．19

0．63

8．1

1．9

29

0．34

0．74

9．0

2．0

37

0．43

0．78

　　　乾燥地，
湿地　　　　　新雪
　　　古い雪

い　　　　粗面

d
3×105

0．008

0．008

5．5

2．2

48

0．56

1．73

短かい
粗度面

e

3×104

0．002

0．002

10．1

2．9

31

0．36

0．58

新雪，

滑面

　この例で，CHのみ2倍の場合は（図省略），流速が

増すうえにCHの値そのものも大きいのでr顕熱はます

ます大きくなり地表面冷却量は小さい」．さらに，冷気

層の厚さも式（5）によって2倍になるので，冷気流量

は2倍以上に増える．このことは下流の平地大気の冷却

を大きくすることになる．

　こんどは積雪面を想定しogρgλgニ3×104／2s－1K－2m－4

（新雪相当）の場合について，地表面粗度が大きい積雪

面（CH／C〃＝0．5，CH＝0・004）と比較的滑らかな積雪

面（CH／C“＝1，CH＝・0．002）を比較してみると（図省

略），表面が滑らかな後者ではr滑降流は強い」が，CH

が小さいために顕熱供給が弱く，両効果相殺し地表面夜

間冷却量には大差が生じない．また後者では冷気流速は

大きいが，その厚さが1／2になるので流量は却って少な

㌔・．

　各条件に対する数値比較を第2表にまとめた．一晩の

斜面への平均顕熱供給量をHで示してある．丑が大きい

ことは傾斜地の地表面冷却は小さいが，その代わり大気

全体は熱損失で盆地全気層の冷却は大きくなる．無次元

値研1～％oは小さい場合に0・19，大きい場合に0・56であ

る．近藤（1984）を参照すれば，前者は無次元熱交換係

数，∫＝0．24，後者は∫・＝1．28に相当する．表の最下段

は冷気の厚さと風速の積，つまり斜面を流下する単位幅

あたりの流量である．これが大きいほど夜間の谷筋の山

風流量が多くなる．流量はCHが大きくC〃が小さい

　0．01

　0．05

　0．1

　0．2

　0．5

　1

　1．5

　3

　5

　7

10

15

30

50

100

200

400

700

o（κ）

0．1035

0．2096

0．2762

0．3557

0．4770

0．5727

0．627

0．713

0．767

0．799

0．829

0．859

0．899

0．921

0．944

0．960

0．972

0．979

1（ズ）

26

0．6810

0．6975

0．7093

0．7283

0．7537

0．7775

0．794

0．823

0．847

0．861

0．876

0．892

0．917

0．932

0．950

0．963

0．974

0．980

ほど大きい．

　一晩の平均顕熱供給量∬の計算式を導出しておく．

時刻ちに斜面へ入る顕熱供給量は式（6）と（16）から

　　∬（∫1）＝・oρρCH麗」色∠T8（云1）　　　　　　　　　　　（21）

　　　　　　　　　2

ただし，∠T8（∫1）は∫＝0から∫1までの地表面冷却量

で式（19）から与えられる．ゆえに，∫＝0からちまで

のπの平均値は

π一払‘1Hdt一・（x脚1）

ただし

・（劣）一πまκ）∬・（x剛平均関数）

（22）

（23）

　　　　．Fも2∫1
　　π＝　　　　（無次元時間）
　　　09ρ9λ9

云1を仮に10時間程度とすれば，朝の丑の値から一晩の平

均値πが求まることになる．関数σ（劣）の近似式（近藤

・山沢，1983）を積分すれば

　％≦0・1に対して

　　五¢・（％）4鑑一α7523％3／2一α5劣2＋α3・・9κ5／2

　　－0．1667劣3十〇．0537κ7／2　　　　　　　　　　　　　　　　　　（24）

　0．1≦κ≦64で

、天気”31・10・



地形と地表面性質が夜間の斜面風・山風・盆地大気の冷却に及ぼす効果（1）

　　　　、

　　　　　　　　　／

　　　　　．野
　　　　　　　0レ

第4図　谷の形のモデル．

　　オ・（π）伽一・…蛎一2・38364

　　－0．0998yも＋2．4097y塾　　　　　　（25）

　64≦κ≦104で

　　五℃（劣）姻一L・3・4ア＋α8…＋α・6673鶏

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（26）

煩し｛1≡鞭編躍

巧はラジアンの単位である．なお，もとの0（π）は近似

式であるので，式㈲は％＝64で式¢◎に連続となるように

係数を少しかえてある．

　各種地形の夜間冷却の計算にはG（％）と1（τ）関数が

必要なので，その一部を第3表に掲げた．

　4・冷気を集めて流れる谷のモデル

　第4図に示す谷模形で考える．斜面および谷を流下す

る冷気に働く重力と地表面摩擦力は，ある時間経過後，

近似的に釣り合いの状態になり，風速πは式（4）と（5）

より

谷　・乞（、毒）．（缶）．砺

斜面・畷、毒）、（缶）、h
（27）

添字びとSはそれぞれ谷と斜面を意味する．ここでθs／

（1＋瓦）は谷でも斜面でも等しいとすれば

（夢）2－1臓嫉　　　（28）

ただし

劇一（菩sinα）．

幽ノー（誓sinα）、

h＝CHl

1984年10月

（5）

651

　谷には斜面冷気が集まり冷気層は厚くなるが，その一

方では流出する．平衝状態では連続の式から

　　2z‘1”h＝％”Z）”hη　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（29）

係数2は斜面が両側にあることによる．式（28）と（29）

から

　　蜜一（モ多1厭嘉）L熔

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（30）
　　學一（1多1厭嘉）覗

　〔例〕

　α砂＝5。，Z）”＝50m，α＝15。，1”＝800m，」＝120m，

CHニ0．002，CH／C“＝0．5，θs＝θ＝3。C，（C〃）”＝（CM）8

に対する結果は，

　∫　斜面冷気層厚：h＝0．24m

　斜面流速：％＝0．89msq1

　流れ断面積：h”Zゐニ174m2　／

　谷の冷気層厚：hF3．5m

　谷の流速：砺＝1・97ms－1

　〔注〕谷底が平でない場合，谷の流れ断面積（式（29）で

Z）。h。に相当）は谷底中心からの深さの関数になるので，

その関係式も用いて解く必要がある．

　上の理論予想値は山頂に近い所の谷状地形において実

施した観測結果をほぽ説明できる（安田ほか，1984）．

　第3章の結果を参考にすれば，斜面流速％の勾ρg面

依存性は弱いが，CH／CM依存性は強い．また冷気厚さ

hは地表面の熱バルク係数CEによるので，結局，谷を

流下する流量飾h。Z）。はCHに強く依存する．

　盆地全大気の冷却は斜面面積に比例し，空間容積に逆

比例するので，山並みが多く，平坦部が少ない盆地ほど

冷却は大きくなる．つぎに，平面地図上の斜面の面積が

同じ場合に，斜面の傾斜角αの影響を考えてみる．斜面

の表面積と水平投影面積の比はsecαで，仮にα＝・25。

とすれば，secα＝1．1．したがって表面積は10％しか多

くならない．α＞25。では表面積は大きくなるが，放射

遮へい率も大きくなり（近藤，1982），冷却に及ぼす両

効果は相殺し合う．したがって冷却に及ぼすαの影響は

弱い．

　〔注〕谷の下流で，冷気が堆積する盆地底に近い所を

考える．そこでは夜半すぎからγ（＝∂θ／∂9）は大きく，

さらにθ8も小さくなるので，流速は夕刻の冷却開始直

後に大きいが，そののち弱くなり微風状態になる．

5．あとがき

地形や地表面状態が斜面滑降流や斜面冷却に及ぽす効

27



632 地形と地表面性質が夜間の斜面風・山風・盆地大気の冷却に及ぼす効果（1）

果を簡単化したパーセルモデルで調べた．この結果は

100mスケールから南極大陸斜面のスケールまでの観測

を説明することができる．斜面へ気塊が顕熱を失うこと

は斜面冷却を抑制することになるが，他方では気塊自身

の温度を下げることになる．そのため，盆地内の全大気

の冷却は周辺斜面における斜面流と斜面との相互作用の

結果として決まる．この問題は続報で述べる予定である．
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