
1091（接地層）

接地逆転層の生成・消滅過程の数値実験＊

山　本　敏
＊＊

　要　旨

　晴天・静穏時の夜間に発達する接地逆転層の生成と消滅過程の数値実験を行った．使用した数値モデル式

は大気の放射伝達と熱拡散，それに土壌の熱伝導式で構成された．これらの温度成層に係わる構成要因の相

互関連作用を調べ，一次元モデルによるシステムの最適化を試みた．とれによらて大気の拡散係数，土壌の

温度伝導率等を変動因子とする感度分析を行った．

　接地気層における冷却・昇温は拡散効果の影響が大きく，逆転層生成過程での放射性の冷却率は地表面の

数パーセントであった．また地表面の正味放射量は寒候期の方が暖候期より20パーセント程大きかった．こ

の正味放射量のうち土壌の熱伝導によって伝達される量は50％以上になりその季節変化量をはるかに超え

た．土壌別に冷却及び昇温率を比べると，いずれも乾燥土壌が湿潤土壌より大きく，特に初期の段階で数倍

の差があるが定常的な段階ではその差は大きくない．また消滅過程の数時間は地表面付近から昇温して混合

層が形成され，その上層では放射性の冷却が進行することが示された．数値実験結果と実測値との比較で

は・接地気層における冷却・昇温ともにほぽ同様の変化傾向を示した．

　1．はじめに

　接地逆転層は，晴天で静穏時には比較的明瞭な変化パ

ターンを示すことが，幾つかの観測結果から知られてい

る（当舎，1953；箕輪，1969；鈴木，1977）．しかし同

一地点でも四季毎にその発生状況は異なり，また気象条

件が同じでも場所が変われば異なった様相を呈すること

が，これら多くの観測結果から指摘される．この現象に

係わる主要な構成要素として，大気の放射伝達，熱拡散

及び土壌の熱伝導等があり，これらの要因の相互関連作

用があるために，観測された接地逆転層の変化パターン

は多種多様となっているものと考えられる．

　このような現象のメカニズムを適確に理解するために

は，この現象に係わる各要素の定量的な分析が必要であ

り・そのためには，数値的に様々の条件を作り出すこと

の可能な数値モデル式によって，数値実験を行う方法は

非常に有効な手段となる．

　接地逆転層の数値実験に関する研究は数多くある

（Anfbssi6∫召」．，1976；Sharon，1965；Zdunkowski　and

Trask，1974など）．しかし，その目的はほとんどが予

測あるいは実測値との比較に重点がおかれており，その

生成から消滅過程までのメカニズムを追及した研究例は

少ない．

　本研究では，各構成要素の変動因子である熱の拡散係

数，土壌の温度伝導率，水蒸気量等の温度成層に係わる

影響度あるいは感度分析が可能なシステムモデルを考案

し，これにより接地逆転層の形成から消滅に至る過程の

数値実験を行った．その設定条件として，晴天・微風時

を選び，また地表面は平坦地とし，2つの異なった熱特

性をもつ乾燥土壌と湿潤土壌をモデルケースとして選ん

だ．なお数値実験は，蒸発や凝結による潜熱効果の影響

が少ない秋の場合を中心に行い，またそれを無視出来な

い夏と冬の場合についても検討を加えた．なお移流効果

は無視した．

P

＊Numerical　simulation　of　the　fbrming　and
　breaking　Processes　of　surface　inversion　layers．

＊＊Toshikazu　Yamamoto，日本気象協会．

　　　　　　　　　　一1986年4月4目受領一
　　　　　　　　　　一1987年10月6日受理一

1988年1月

　2．数値モデルの概要

　2．1基本方程式

　接地層の温度成層に係わる大気の放射伝達と熱拡散及

び土壌の熱伝導の基礎的な方程式は次式で表される．
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ここで，（1）式は放射束の収束，発散による気温丁

（K）の変化式で，（a鰯／∂9）sは短波長（日射），（∂』㌦／

∂～）Lは長波長の正味放射束（W／m2）の変化量を示す．

Cpは空気の定圧比熱（J／kg・K），ρ。は空気密度（kg／

m3）を示す．（2〉式は熱拡散による温位θ （。C）の変

化式で，KHは熱の拡散係数（渦動熱伝導度，m2／s）を

示す．（3）式は熱伝導による土壌温度丁8（。C）の変

化式で，1籍は熱の拡散率（温度伝導率，m2／s：κS＝λ／

C8ρs，λは熱伝導率，Csは土壌の比熱，ρsは土壌の密

度）を示す．また，∫は時間，2は高度（地中は深度，

m）を示す．

　2．2長波放射束

　大気の長波放射束の計算にはYamamoto（1952）が

提案した放射図に基づく方法がある．この放射図は次式

に基づいている．

　　F↑＝πβ（T。）

　　　　　　πβ（To）
　　　　＋∫　　　　　　　τノ（ころ一αT）4π、B（T）　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4a）
　　　　　　π、B（丁浮）

　　F’↓＝πβ（T2）

　　　　　πB（T。）
　　　　一∫τノ（U一砺丁）4πβ（T）　（4b）
　　　　　πβ（T。。）

ここで，πβ（T）＝εσT4（εは放射率，σはステファン

・ポルッマン常数で5．67x10椰8W／m2・K4），To，T2，

T。。はそれぞれ地上，高度乙同Z＝。oでの気温（K）

である．またτノは平均透過関数，疏，Uは高度Zにお

ける有効水蒸気量と全有効水蒸気量で，次式で定義され

る．

u一青∫多嗜吻　　　（5）

　ここで，9は重力加速度（9．8m／s2），9は混合比

（9／kg），ρoは標準気圧（mb），ρ・は地上気圧（mb）で

ある．

　（4a）式と（4b）式とから正味長波放射束は、次式で表

される．

　　鰯＝F↑一F↓　　　　　　　　　（6）
　この放射図では，大気の放射吸収物質として，水蒸気

と炭酸ガスを考慮している．
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　2．3短波（太陽）放射束

　太陽放射は短波放射といわれるように，その強度の大

きい波長域は短波長域障ある．大気によるその吸収は、少

なく，従って太陽放射の吸収による昇温は小さい．Ya・

mamoto（1962）が求めた吸収率から日の出後4時間の

昇温率を計算した結果によると，秋の場合，0．01～0．05

。C／hr．となる．一方，地表面に入射した短波放射は，

一部は反射され，残りは直接地表面を加熱する．これが

正味短波放射束に相当する．これを求めるために，次に

示す実験式（Kondo，1976）を用いる簡便な方法があ

る．

　S↓・＝1。（！1＋．B×10－o・13勉）　』　　　　（7）

　　．4＝：1一．B一一〇．061091。80　　　’　　（7a）

　　β＝＝0．43十〇．01680　　　　　　　　，　　　　　　　　　（7b）

　　窺二言ecZ∠　　　　　　　　　（7c）

ここで，Zoは大気外日射量（W／m2），θoは地上付近の

水蒸気量（1く80≦30mb），cosあ＝・：sinψ・sinδ＋cosψ・

costδ・cosな（Z∠は太陽天頂角，ψは緯度，δは太陽

赤緯，砺は時角）である．また地表面のアルベー・ド（反

射率）をaとすると，地表面における正味短波放射束は

次式で表される．

　　SN。＝（1－a）S↓　　　　　　　　（8）

ここで，アルベードは地表面の状態と直達放射の入射角

に依存しており，土壌の色が明るく，乾燥している時ほ

ど，また太陽高度が低くなるにつれて大きくなる．

　2・4　熱拡散と熱伝導

　晴天時の夜間には放射の射出によって地表面が冷却

し，風がほとんどない状態では接地気層のごく底層に薄

い躍層が形成される．これは近藤他（1983）が数値実験

と実際に観測されたデータから指摘しているように乱流

拡散が小さいためである．しかし風が生じると乱流によ

る熱伝達によって，地表面の冷却の度合に応じて躍層の

上端から顕熱輸送が生じ，これによって放射性の躍層が

緩和されることになる．この結果，逆転層の強度が小さ

くなり，それと同時に逆転高度が上昇する．これはある

高さを境にして，その上の層では熱流束の発散，その下

の層では収束していることを示している．その収支量は

地中への熱伝導によって伝達される．

　一方接地層の昇温の場合でも同様の過程が考えられ

る．日射の入射によって地表面が加熱されると，風の弱

い時には冷却の場合とは逆方向に躍層（逓減層）が形成

される．その結果対流性の顕熱が生じ，これが躍層を緩

和することになる．入射量は次第に大きくなり，地表面

、天気”35．1．
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の温度が上昇するとともに乱流混合が加速されることに

なる．

　以上が数値モデル式のシステムに取り入れられている

熱拡散と熱伝導による冷却と加熱のメカニズムである

　3．数値実験の方法

　3．1　方程式の展開と解法

　接地層の温位変化式は，（1）式と　（2）式から次式で

表される．

　　誓一（器）E＋（誓）．　　（9）

ここで，右辺の第1項は熱拡散，第2項は放射伝達によ

る温位変化量を示す．

　大気の熱拡散と土壌の熱伝導式とは（2）式と（3）式

に示したように，同じ型の偏微分方程式で表される．こ

の熱伝導式は，土質や含水率等によって決まる一定の温

度伝導率恥を係数としているのに対し，熱拡散式で

は，それに代わって乱流の拡散係数になっている．これ

は通常，時間的にも空間的にも一定していない．この理

由は，この拡散係数が大気の安定度に依存しているため

である．熱拡散によって温度勾配が変化すると安定度も

変化するから，熱的な平衡状態に達するまで拡散係数は

連鎖的な変化をする．このように拡散係数が一定でない

場合の拡散式を解くために，次に示す差分方程式を用い

た．

θ野一θ1－2（謝砺城（θ郵一θ1）

　　　　一臨v2（θ1一殉＋ノ嚇・ノ以

　　　　　（θ1‡1一θ穿1）一隅一・／2（θ艶Lθ1士1）｝（・・）

ここで添字の∫は時間，ノは高度を示す．またこの方程

式の解法において碕1はθ州が決まらなければ得ら

れないので，各タイムステップにおいて雌1＝砺と

仮定し，次のタイムステップでは新たに計算されたKぼ

を用いた．なお，上式の解法にはGaussの消去法を用

いた．また土壌の熱伝導式も同様の方式を用いた．

　長波放射束の計算では，透過関数を計算機で求めるた

めに，放射図の数式化を試み，算出方法を簡素化した

（山本・河村，1986）．

　なお，気温の計算高度は地表面（SFC）から200mま

では10m毎，それ以上は220m，250m，300m，768

m，1500m，3500m，7500m，10000mであり，地中温

度の計算深度は地表面から5cm毎に80cmまでであ

1988年1月
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気温と地中温度の計算高度と深度及び水蒸

気量の計算高度．

る．また放射束の計算に必要な有効水蒸気量の計算高度

は気温の計算高度の中間点としている．この有効水蒸気

量の厚さに相当する大気高度と気温の計算高度及び地中

温度の計算深度を第1図に示す．

　3．2　初期条件と境界条件

　a．生成過程

　接地気層（SFC～200m）と地中の温度鉛直分布の初

期条件は，次のように設定した．

　　θ。＝・Ts　　　　　　Z＝0　　（11a）
　　θz＝const．　　　　　　　　　　　　　Z＞0　　　　　　（11b）

　　Ts＝＝const．　　　　　　　　　　　　　　Zく0　　　　　　　（11c）

ここで，θo（＝To）とθzは地表面と高度Zの温位，Tsは

地中温度を示す．

　また，境界条件は地表面において，次式が成立するも

のとした．

　　一琢・＋五ZCp侮（器）4z

　　　　　　一∫1、嘱讐）4Z一・　（・2）
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　また，茄。は地表面における正味放射束で次式で表さ

れる．

　　茄・＝（1－a）S↓＋ε（．F↓一σT。4↑）　　　（13）

ここでε（F↓一σT・4↑）は地表面における正味長波放射

束で，ε＝1とした．

　高層気温の初期値と水蒸気量の計算に必要な混合比の

高度分布を第2図に示す．これは館野の高層気象台にお

いて季別に比較的天気が安定した期間中から代表的な晴

天日をそれぞれ1日選び，その日の21時のデータに基づ

いているが，地上から200mまでの気温分布は初期条

件にあうように修正した．炭酸ガス濃度は，杉村（1984）

によると6～15％程度の年変化，日変化を示している

が，その変化は無視し，現在の平均的な濃度を340ppm

とし・空間的にも時間的にも一定とした．また実験対象

地のモデルケースとしての乾燥土壌あるいは湿潤土壌の

熱特性については特に実測されたデータがなく，ここで

は，多くの文献で引用されている第1表に示す数値を用

いた．

　なお，数値実験の時間々隔は，1時間（窃＝・3600sec）

とし，12時間後まで行づた．

第1表　乾燥土壌と湿潤土壌の熱特性

分　類

乾燥土壌
（粘土状）

湿潤土壌
（40％空間）

　熱容量
Cρρ・（J／m3K）

1．42×106

3．10x　IO6

熱伝導率
λ（W／m・K）

0．25

1．58

温度伝導率
酌（m2／S）

50

O．18×10『6

0．51×10『6

出典：Boundary　Layer　Climates（T．R．Oke，1978）

　b．消滅過程

　大気と地中の温度分布の初期値は，生成過程の終了時

点（生成開始12時間後）のものを用いた．消滅過程では

下層の方から混合層が形成されるので，境界条件として

生成過程の（12）式の他に新たに次の条件を追加した．

　　（器）制≦（1多）＿≦・　　（・4a）

　　（釜）＿≦・　　　　（・4b）
　　ノ

ここで，（14a）式は接地層における混合層の温位勾配

が完全混合の場合に等温位勾配よりも大きくならないと

、天気”35．1．
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第2表　正味短波放射量の計算値

時　角（hr．）

天頂角（。）

O・75・S↓（W／m2）

0。65・S↓（W／m2）

0．5

85

29

26

11・・い・5

179

86

74

174

148

128

12・・

169

216

187

2・513・

164

285

247

60

340

295

する条件である．また（14b）式は計算の都合上設定し

たもので，混合層が200m以上に及ぶ場合の条件であ
る．

　数値実験は比較的逆転が強く，その出現も多い11月の

晴天日をモデルケースとして選んだ．館野の高層気象台

のこれに関する諸要素は次のようになる．

地上付近の水蒸気量

大気外日射量

緯　度

太陽赤緯

召o＝14mb

lo＝1403W／m2
ψ’＝＝36．03。

δ＝一15．6。

ここで水蒸気量は第2図に示す混合比から求め，その他

のデー一タは気象常用表によった．以上のデータに基づく

正味短波放射量を第2表を示す．ここでアルベードは

Idso6」α」．，（1974）によるデータを参考にして，乾燥土

壌は0・35，湿潤土壌は、0・25とし，太陽高度による変化は

考慮しなかった．

　なお，消滅過程における数値実験の時間々隔は，初期

値の時点を日の出とし，その後30分間毎（∠1＝・1800sec）

に3時間後まで行った．

　3．3拡散係数のモデル化

　a．接地逆転層形成時

　大気の顕熱による熱伝達は次式で表される．

　　　　　　　　　∂θ
　　珊＝一Cpρ轟一万　　　　’（・5）

この関係式から，正味の顕熱を温位鉛直分布の変化量か

ら算出し，ある時間内の平均的な拡散係数瓦を求める

ことができる．

　第3図は，等温位層（地中温度分布は等温層）から接

地逆転層が形成されたある時間内（∫＝0→1）の大気温位

と地中温度鉛直分布の変化から，正味放射束，顕熱，地

中熱流束による各熱量変化をモデル的に配分したもので

ある．ここで逆転層の高さをZ（＝27）とすると，面積

βZIZ’で表された部分は大気層の放射冷却量，面積0、8Z

の部分は顕熱に相当する．ここで曲線みCZと曲線βCZ

で囲まれた部分の収支熱量は地中（の供給量を示す．こ

の結果温位分布は曲線・42クで表される．一方地中の放

1988年1月
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第3図　接地逆転層生成過程における放射冷却，顕
　　　　熱及ぴ地中熱流量分布の模式図．

　　　　面積B2二Z，：放射冷却，面積OA21：顕熱
　　　　量，面積ノ4BZ：地中熱流量．

射冷却量は面積0βZ）で表され，大気から面積・4βZ）の

部分だけ供給されるので，正味の冷却量は面積0、4Z）で

示される．これらの関係から顕熱，放射冷却量，地中熱流

量をそれぞれ9∠〇五z，9躍zz’，Q舶βzとすると，ある

時間内における大気の全熱量の変化量は次式で表せる．

　　一∫lCp侮（器）吻一9∠・且z＋Q∠βzz

　　＋Q4昭z〒珊＋1～N＋ON　　　　　（16）
ここで右辺はそれぞれ顕熱，放射冷却量，地中熱流量に

相当する．従って，大気の顕熱は次式で表せる．

　　珊一一∫ICp画（誓）4z－RN一σN　（・7）

また大気の顕熱輸送は（15）式によって表せるので，結

局拡散係数は次式から求められる．

　　脇一珊／（一Cp畷）　　　（・8）

また，（15）式は次式のように変形することができる．

　　　　　　　　　∂θ　　珊＝｝Cpρα魚r露二一〇PραC（θ・一箔）（19）

ここで，θ・は等温位層の温位，Toは地表面温度，C＝・

瓦μzである．この関係式から熱的接地境界層の高度

をゐ＝4Zとおいて魚を求めた．
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第3表　放射冷却率の計算値

時季

8
月

2
月

高　度

SFC
200m

SFC
200m

　鰯
（W／m2）

63

68

75

78

T（。C）

27．6

25．6

4．0

2．0

冷却率（。C／hr．）

乾燥土細潤土壌

一5．27

・一〇．10

一6．25

－0．06

一一1．89

－0．08

一2．21

－0．04

YE目PεRRTURε　→

第4図　接地逆転層消滅過程における温位鉛直分布
　　　　の変化図．Z五：接地境界層高度，島：混合

　　　　層高度

　以上の手法によって，拡散係数の時間的な変化を定め

た．また空間的な拡散係数の分布は，顕熱の水平発散及

び収束はないものとして次式によってモデル的に定め

た．

鞠＝・臨瓦（z）

ハ（の一」（景）乳（握篇）

端（の一（一∫lc・侮［器］4・一RN）／

（20）

（20a）

（rCp幽（器）Z＝，）・（Z＞易）（2・b）

ここで，（20a）式は接地境界層内での拡散係数の高度

分布関数で，常数らpは風速によって変わるが，こ

こでは単純に高度に比例するものとしてともに1とし

た．また，（20b）式は気温鉛直分布の変化から求まる

各高度における熱量変化を地上付近の熱流束で基準化し

たものである．みは（20b）式において最大値を示す

高度としたが，これが40m以下のときは、銑＝・40mと

した．また，地上の拡散係数瓦は運動量の拡散係数か

ら定め，属＝0．01とした．

　b．接地逆転層消滅時

　接地逆転層の消滅時の拡散係数については，特に計算

例が見当たらないので，ここでは形成時と同様の手法を

用いて，便宜的な方法で定めた．

　第4図は全層逆転層の状態（∫＝0）から，下層に混

合層が形成された状態（か＝1）の温位の鉛直分布を示

している．ここで混合層の高度るを境にして，下向き

52

と上向きの顕熱をそれぞれ珊↓，1鞠↑とすると，高度

Zcにおける顕熱珊は次式で表せる．

珊一一∫IP・P侮（誓）4z一醜↓＋恥↑

一一c・磁（器） （21）

ここで，Zpを逆転層の上端の高度とし，全層の拡散係

数は，下向きと上向きの顕熱から求まる拡散係数の和か

らなるものと仮定した．この拡散係数の高度分布は，形

成時に定義した高度分布関数（20a）式と（20b）式を

用いた．ただし接地層に混合層が出来ない場合は形成時

と同様の扱いをした．また通常地上の拡散係数属は混

合層の発達とともに増大するが，運動量の拡散係数は風

速に比例することから，ここでは単純に時間経過ととも

に風速が増大する場合を想定して，瓦＝0．01x玩／寵と

した．ここで玩は経過時間（sec），窃はタイムステッ

プ（sec）である．

4．実験結果

　4．1生成過程

　接地逆転層生成過程の大気と地中温度の鉛直分布を土

壌別に第5図a，bに示す．これは秋のデータに基づい

た実験例で，冷却開始から2時間毎に12時間後までの温一

度鉛直分布を示している．

　大気の冷却率は，地表面に近い層ほど大きく，特に冷

却開始の1～2時間が最も大きい．高度が増すにつれて

冷却は弱まり，最大の冷却率を示す時間は徐々に遅れて

現れる．しかし地上付近に比べると100m以上の高度

の冷却率は非常に小さい．第3表に同時期の高度200m

と地表面の初期の段階における放射性の冷却率を示す．

高度200mの冷却率は地表面の2～4％程度以下であ

ることを示している．

　乾燥土壌と湿潤土壌の冷却率を比べると，冷却開始

1～2時間の間にその差が大きく，乾燥土壌の方は湿潤

臓天気”35．1．
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々に増大し，2時間後に一時減少している．これは地上

付近が昇温して逆転層の上端の温位に達したために，一

時的に混合が激しくなったことに対応している．接地層

に形成された混合層の上では，日の出後2時間以上の間

冷却が継続し，逆転層が上層で維持されているが，これ

は放射性の冷却が上層でまだ進行中であることを示して

いる．

　乾燥土壌は湿潤土壌に比べて昇温率が大きいが，乾燥

土壌の場合は，もともと逆転が強いため，逆転層の消滅

に要する時間は湿潤土壌の場合とあまり差がなく，日の

出2時間半後にはともに逆転層は解消している．

　なお，この逆転層消滅過程における拡散係数の高度分

布を第7図bに示す．

第5図b

20

第5図aと同じ．（1984年11月，
湿潤土壌）

土壌の約3倍の冷却率を示している．その後は時間経過

とともにその差は減少している．

　なお，この逆転層生成過程における拡散係数の高度分

布を第7図aに示す．

　4．2消滅過程

　接地逆転層消滅過程の大気と地中温度の鉛直分布を土

壌別に第6図a，bに示す．

　消滅過程における地表面温度の昇温率は，日の出後徐

1988年1月

　5．数値実験結果と観測結果との比較

　筑波大学水理実験センターの観測塔で測定された観測

例を第8図に示す．ここでは気温（高度1．6m，12・3

m，29．5m）と地中温度（深さ2cm，10cm，50cm，

100cm）の鉛直分布を2時間毎　（16時から翌日14時ま

で）に，生成過程は実線で，消滅過程は点線で示す．な

お，ここは館野の高層気象台の北北西約7kmに位置し

ているが，いずれも比較的平坦な地域にあるので，先に

示した高層の気温，水蒸気量等の高度分布には大きな差

異はないものと考えられる．また地表面が牧草地で，夏

季には草丈が1m程に伸び，冬季には枯れ草状になり，

四季によってその状態が変化するので厳密には乾燥土壌
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第8図

　　　S　　　　　　　　　　　　10　　　　　　　　　　　ユ5
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筑波大学水理実験センターで観測された気温と地中温度鉛直分布の時間変化．

6日14時）

20

（1984年11月5日16時～

とも湿潤土壌とも異なっている．従ってここでは地中の

熱伝導率を土壌のみから決めることは適当ではないが，

地中の温度変化からどの程度の伝導率を有しているかを

推定することは可能である，佐倉（1979）の試算では，

水理実験センターにおける5月と11月の降雨後の水分飽

和状態にある土壌の温度伝導率を1驚二4×10『7m2／s（熱

伝導率λ＝L25W／m・k）としている．これは数値実験

に用いた湿潤土壌の方により近く，晴天時には期間中通

して乾燥土壌と湿潤土壌の値の間にあるものとみなされ

る．

　接地気層の冷却率は，風の変動が原因と考えられる気

温の不連続な変動がみられるものの，冷却初期の段階で

冷却率が大きく，その後冷却率は低下傾向を示してい

る．また消滅過程の接地層の昇温は，初期の段階では比

較的小さく，8時の時点では30mの高度でまだ冷却が

進行している．この冷却率は比較的大きいので放射性の

冷却と拡散による冷却効果が重合したものと考えられ

る．その後の昇温率は数時間にわたって増大している．

1988年1月

またこの過程では地上付近（地上1。6m）の風速は0．35

m／sから0・87m／sに増大し約2．5倍となっており，こ

れらの変化はいずれも数値実験結果及び条件と同様の変

化傾向を示している．

　地中温度の変化は深さ10cmまでは大きく，50cm

以下の層では日変化がほとんど現れていない．冷却過程

の数値実験結果では，湿潤土壌で50cm，乾燥土壌で

35cmまで変化が現れており，この観測結果による地中

温度の変化はこれらの深さの間にあるものとみられる．

また，消滅過程の数値実験結果では，初期の段階に表層

部で昇温が著しく，その下層では冷却が継続するという

2層構造が現れているが，この観測結果にもこれと同様

の現象が認められる．

　第9図a，bには，数値実験による8月と2月の地表

面の正味放射量と冷却率及び地中熱流量の日没後の時間

変化を土壌別に示す．また同時に水理実験センターで観

測された地上気温の冷却率を点線で示す．

　数値実験結果では正味放射量，地中熱流量ともに冷却
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一100

一80
？
ε

￥一60
…

呈一40

L
－20

0
一1

一　一2
■

エ
　Q　－3
巳

モ　ー4

≧
℃　一5

一6

　　0
ハ
㌔一20

≧
笥一40

0
　－60　　0　　1　　2　　5

SURFRCE NET　FLUX

　　　’一一’一　　￥ →
　　　’　　　ノー　一一

　　　　　一一　　　，一’、一一’

、、、　　　　　　　　　’

　　、プ’
　　　　　　　　　　’／　　　　　　　　　’
　　　　　　　　’　　　　　　　’
　　　　　　，
　　　　　　ノ
　　　　　ノ
　　　　　ノ
　　　　ノ　　　　プ
　　　’
　　　’
　　　，

　　COOしING

H　DRY

RRTE

SOIし｛CRLCULRTED〕

H　WET SOIし【CRLCUしRTED〕

h
コ

　’

」
’
‘

＿　一　一　一　一 TSUKUBR ，〔OBSE尺VED〕

口

SOIL　HERT FしUX
　■』

第9図b

4　5
L臼PSE

6
T工HE

7 　8

1HOUR〕
9 10　11　12

第9図aと同じ．（1985年2月）●一●

乾燥土壌，▲一▲湿潤土壌

率の変化に対応しており，冷却開始から数時間後にはい

ずれも定常的となっている．正味放射量は2月には8月

より初期の段階で20％程大きく，この差が初期の冷却率

の差となって現れている．しかし，土壌別の冷却率の相

違は，この季節変化による放射性の冷却率の変化に比べ

てはるかに大きい．正味放射量のうち土壌の熱伝導によ

って伝達される量は，乾燥土壌で約50～60％，湿潤土壌

で約70～75％になり，正味放射量の季節変化より大きく

なっている．また，この差異は土壌の温度伝導率の相違

によるもので，これが大きくなるほど地中熱流量は大き

くなり，その結果地表面の温度変化が小さくなる．水理

実験センターの観測値が，2月には乾燥土壌，8月には湿

潤土壌の場合の冷却率にほぽ一致の傾向を示しており，

地表面付近の温度変化は土壌の乾燥度の影響が大きいこ

とが考えられる．この土壌の熱伝導の相違によって生’じ

た冷却率の差は，放射効果によって相殺されるために，

結局，土壌の条件は冷却初期の段階に最も効果的に現れ

ることになる．

　なお，この数値実験では潜熱を考慮していないが，水

理実験センターの測定では蒸発量，蒸発散量ともに，8

月は比較的大きく夜間には断続的ではあるが16～32W／
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m2に相当する蒸発量があり，また牧草地であるために

早朝の昇温時には蒸発散量が50W／m2以上に達する場

合もある．しかし冬季はともに小さく，時々凍結も現れ

ている．従って冬季の場合は，凍結が起きるような寒冷

地でなければ潜熱の効果は大きくないが，夏季の場合

は，通常植生の活発な時期であるので潜熱効果が大き

く，この影響は土壌の熱流束及び顕熱の変動となって現

れ，この実験例ではともに数10％程度の影響があるもの

と考えられる．

　6．まとめ

　数値モデル式を用いて，接地逆転層の生成過程から消

滅過程までの数値実験を行い，その構成因子間の相互関

連性を調べた．

　この結果，接地気層における冷却・昇温は，その大部

分が拡散効果によるものであり，大気の放射性の冷却・

昇温は地表面の数パー・セント程度にすぎないことが示さ

れた．接地逆転層の生成過程では，この拡散効果によっ

て逆転強度が緩和されると同時に，その高度が助長され

ることが示された．また地表面の正味放射量は2月の方

が8月より20％程大きく，この差が冷却の初期の段階の

、天気”35．1．
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冷却率の差となって現れている．

　次に，接地逆転層の消滅過程では，地表面の昇温に伴

う対流性の拡散効果によって，境界層の放射性の冷却効

果が打ち消され，徐々に昇温が上方へ伝播していき，混

合層が次第に発達していく過程として示された．

　また乾燥土壌の地表面の冷却率は，湿潤土壌のそれに

比べて大ぎく，特に冷却初期の段階で約3倍になった．

しかし，数時間後には冷却率は低下して，ともに定常的

な変化を示し，その差も小さい．

　数値実験結果と観測結果を比較すると，概ね一致の変

化傾向を示しているが，観測値の方は，定常的な冷却過

程において，不連続な気温の変化が現れた．これは風の

変動に対応しており，この変動は土壌の冷却過程の平面

的な差異に起因しているものと考えられる．しかしなが

ら現実には土壌面には様々の植生や物体があり，また平

野部においても起伏があるので，厳密にはこれらの相互

作用を総合して考える必要がある．また土質についても

均質性があるわけではなく，平面的な地表面の熱伝導率

の分布も検討する必要がある．

　なお，この数値モデルでは潜熱を考慮していないが，

湿度の高い場合あるいは土壌水分の多い場合，気象条件

によって蒸発による冷却効果あるいは凝縮による昇温効

果が無視できなくなる．また温度成層に関与する不確定

な変動因子として，風の変動がある．これを予測するに

は別のシステム（2次元モデル）から検討する必要があ

る．この潜熱と風の変動（移流効果）を考慮することに

よって，微風時のみならず弱風時の数値実験も可能とな

り，このシステムモデルはさらに現実に即したものにな

るものと考えられる．
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