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（III）地表面の熱収支と気象
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　1．‘ましカくき

　地表面にはいろいろな種類がある．アルベード（反

射率）が小さいアスファルト道路では白いコンクリー

ト面に比べて日射量が多く吸収され，その温度上昇は

大きい．蒸発散量が多い森林や草地では，地表面が吸

収した放射量（日射量と大気放射量）のかなりの部分

が蒸発散（蒸発と植物気孔からの蒸散）のために費や

されるため，地表面温度の上昇は抑制される．他方，

砂漠やコンクリート構造物からなる都市などでは蒸発

散量が少なく，地表面温度が上昇し，多量の顕熱が大

気に輸送され，大気境界層の気温が上昇する．

　地表面の種類が異なると，地表面と大気間の顕熱・

潜熱輸送量が違い，大気の昇温量が変わり，地域間で

気圧差が生じ，風の循環が生じる．風の循環は，局地

循環のような小規模なものから大陸スケールの季節風

まである．局地循環は広大な植生域と裸地域間，ある

いは積雪域と無積雪域間でも形成される．

　第2章は各熱収支量の説明である．第3章では地表

面の熱収支式を説明する．第4章では，地表面のアル

ベードや蒸発のしやすさ（蒸発効率），地表面の熱交換

のされやすさ（顕熱交換速度），地表層の熱的パラメー

タ（熱容量と熱伝導率），および気象条件によって地表

面の熱収支と温度がどのように変わるのかを調べる．

例として，放射量が同じであっても，気温が高い地域

では蒸発量が多く，地表面・大気間の温度差は小さい

こと，海風の強さは陸面の蒸発効率によって決まるこ

と，などを取り上げる．第5章では海面や湖面の熱収

支の特徴を述べる．第6章では日射量の変動が地表面

熱収支を通して風速に変動を生む例を示す．第7章は

・まとめ，第8章は質疑・応答である．

　2．地表面における熱収支量の大きさ

　地表面には各種のエネルギーが出入りしている．ま

ず，それらの概要を説明しておこう．

　日射量S↓：地球上における熱輸送量の大きさは

太陽定数を基準にするとわかりやすい．太陽定数とは，

太陽と地球が平均距離のとき，地球大気の上端におい

て，太陽光線に垂直な単位面積に単位時間に入射する

太陽エネルギー為のことで，

太陽定数：あ＝1360±7Jm－2s－1

　　　　　＝1360±7Wm－2 （1）

である．大気の上端に入射する太陽エネルギーの昼夜

平均値は，地球の半径をαとすると

大気上端の平均値

　二（地球に到達する日射量）／（全地表面積）

　＝π82為／4π82＝為／4＝340Wm－2　　　　（2）
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となる．

　大気中には太陽光線を吸収したり散乱したりする空

気分子，エアロゾル，雲粒子などがあるので，地表面

に入射する日射量S↓（地表面日射量，略して日射量）

は式（1）よりは少ない．夏の中緯度における快晴日の

正午の地上における日射量の目安は1kWm－2である．

　第1図は年平均日射量の緯度分布であり，世界各地

の値は破線（2）（4）と（3）（5）の間に分布する．日

本でのS↓は［J］の記号をつけた斜線範囲にあり，150

Wm－2の前後で，世界的にみると，やや少なめである．

それは雲が多く降水日が多いからである．

　大気放射量L↓：大気中には温室効果気体があり，

自ら赤外放射（熱放射，または長波放射とも呼ぶ）を

出すとともに，入ってきた赤外放射を吸収する．水蒸

気は大気組成の0．5％程度（時と場所で変動する）であ

るが，地表面に入る大気放射量に最大の寄与をしてい

る．次いで二酸化炭素（炭酸ガス）とオゾンの寄与が
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第1表　温度と黒体放射量の関係．
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日射量の緯度分布．（1）は大気上端にお

ける水平面日射量，（2）と（3）は同一緯

度帯の最大値と最小値，（4）は南極大陸

上，（5）は北極海とその周辺，「J」の記

号をつけた斜線範囲は日本各地の値．
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地上における大気放射のスペクトルの
例．破線は288Kの黒体放射のスペクト
ル（近藤，1987，p．49）．

　大気放射量L↓の目安は，地上付近の気温丁（K）

に対する黒体放射量σT・との比で表すとわかりやす

い
． ただし，σ（二5．67×10－8Wm－2）はステファン・

ボルツマン定数である．快晴時のL↓／σT4は，水蒸気

量が多いとき0．8～0．9，水蒸気量が少ないとき

0．6～0．7である．全天に雲があるときのL↓／σT4は，

上層雲では0．8前後，中層雲では0．8～0．9，低層雲や降

水時では0．9～0．95である．L↓の年平均値は280

Wm－2（北海道）～380Wm－2（沖縄）の程度である．

第2図

　地表面の放つ赤外放射量L↑二εσ7も4（処は地表面

温度）：磨いた金属（アルミや銅など）の赤外放射に対

する「射出率」εは小さいが，地表面を構成する地物（土

壌，岩石，草木，ビル，積雪）や水面（海面，湖面）

のεは0．95～0．99であり，近似的に「黒体」とみなし

てよい．温度と黒体放射量の関係は第1表に示す．

大きい．「黒体」は広い波長範囲から，その温度に応じ

た最大の放射エネルギーを射出するのに対し，温室効

果気体は固有の波長の範囲で黒体以下の放射エネル

ギーしか出さない．第2図の実線は快晴時の地表面へ

下向きに入ってくる大気放射のスペクトルの例であ

る．破線は288Kの黒体放射のスペクトルである．黒体

に比べて，とくに8～13μmの範囲のエネルギーが少

ない．この波長範囲は「大気の窓」と呼ばれ，この範

囲では，地表面からの上向きの赤外放射はほぼ素通り

して宇宙空間へ出ていく．このことを利用して，宇宙

から地球表面の温度を，雲があるときは雲頂の温度を

観測することができる．このようにして測られた温度

を「輝度温度」（相対黒体温度）という．

　大気放射量は，大気中に水蒸気量が多いときには図

の破線で示す黒体放射に近づくが，水蒸気量が少ない

ときには小さくなる．また，低層の雲が厚いときには，

大気放射量はその雲層の温度に対する黒体放射量に近

くなる．同じ水の量であっても，水蒸気（気体）は雲

（液体または固体の水）に比べて放射量を出さない．

　顕熱輸送量丑と潜熱輸送量乙E：地表面温度処が

気温丁より高いときは顕熱が地表面から大気へ，逆の

場合は大気から地表面へ輸送される．その輸送のされ

かたは，解説（1）の第2図で説明したように風の乱

れによって行われる．通常，上向きに輸送される場合

をプラスで表す．晴天日中の顕熱輸送量は，大きいと

きには500Wm－2前後となるが，陸上での夜間では0

～一100Wm－2程度である．日平均値は0～200Wm『2

程度である．年平均値は，日本では0～20Wm－2，中

国の乾燥域では20～60Wm『2程度である．

　潜熱輸送量は単位時問当たりの蒸発量（または蒸散

量）Eと，気化の潜熱乙の掛け算であり，

E二3．53mmd－1＝1287mmy－1のとき，

　乙E二100Wm－2

に相当する．水面や裸地で水が気化する場合を「蒸発」，

植物の気孔からの蒸発を「蒸散」という．雨でぬれた

植物の葉からは蒸発が起こる．これらをまとめて「蒸

発散」，総称して「蒸発」と呼ぶこともある．蒸発散量

22 “天気”46．11．
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が多いところでは，日射によって地表面に与えられた

エネルギーの半分程度が蒸発散のために使われる．湿

度が高いときの夜間の陸面や，水深が深い湖では水温

が気温に比べて低い夏期に凝結が起きることがある．

そのときの潜熱輸送量はマイナスである．日本の湖や

森林・草地・耕地での蒸発量（または蒸発散量）は

500～1000mmy－1の範囲にあるので，潜熱輸送量の年

平均値は39～78Wm－2である．

　黒潮の流れる南西諸島近海では，冬期の乾燥・寒冷

な季節風が吹くとき，顕熱輸送量と潜熱輸送量の和は

日平均値で最大800Wm－2に達する．これは大気上端

における日射量の地球平均値の2．3倍である．この海域

は，世界有数の気団変質の激しいところである．800

Wm－2の大きさは，もし厚さ2kmの大気境界層に与え

られ，水蒸気が凝結したとすれば，大気は1日当たり

約30。Cの割合で加熱される．この割合で気団は変質さ

れながら，風下に流されているわけである．

正味放射量Rn

顕熱輸送量潜熱輸送量

　　H　しE

　地中伝導熱（海や湖では水中伝導熱）0：日中，地表

面に日射が入ると，まず地表面付近の薄い地層の地温

が上昇し，温度勾配ができて，熱が地表面から深い層

へ伝わる．夜間は逆に，地表面が冷却し，下層から上

に向かって熱が伝わる．この熱輸送量を「地中伝導熱」

という．通常，下向きをプラスで表す．地中伝導熱の

地表面での値は，地中の熱容量OGρG（OGは比熱，ρGは

密度）と地温の時間変化量δ無の積を深さ方向に積分

した値（地中の昇温量）に等しい．したがって，深さ

5～6点で測った地中温度の連続的な観測からGを

求めることができる．Gの近似的な測定方法として，

「熱流板」と呼ばれる簡単な平板中に生じる温度勾配を

測って求めるものもある．

　陸面における地中伝導熱Gは地表面温度の時間変

化が激しいときほど大きくなる．したがって，Gは正

午の2～3時間前に最大となり，晴天日は100～300

Wm－2程度，日没前後に一50～一100Wm－2程度とな

る．日中プラス，夜間マイナスで，日平均値は近似的

にゼロとなる．正確にはGの日平均値は＋5～＋10

Wm－2（春），一5～一10Wm－2（秋）となる．

　光合成エネルギー：植生地では日平均値で，太陽光

エネルギーの1％程度が光合成のエネルギーに費やさ

れている．この大きさは，通常，地表面の熱収支を考

える場合は無視してさしつかえない．

　　地転導熱G

第3図地表面の熱収支の説明図．

地表面

　3．地表面の熱収支式

　地表面では，上で説明した各種のエネルギーが出入

りしている（第3図）．その際放射量をまとめた「正

味放射量Rn」が使われることが多い．その理由の1つ

は，Rnは「正味放射計；放射収支計」という器械で測

られるという便利さからである．しかし，Rnは波長の

違う短波放射（日射）と長波放射（大気放射と地面か

らの赤外放射）をまとめた量であるために，正確な測

定値は得難いという欠点がある．

　正味放射量Rnの定義は，地表面のアルベードを

ref，地表面温度箕に対する黒体放射量をσ7も4，日射

の反射の分をS↑とすると，次式で表される．

Rn＝S↓一S↑十L↓一L↑

　・＝（1－ref）S↓一ε（σ7も4－L↓） （3）

通常の地表面では赤外放射に対する射出率εは1に

近いので，以下では簡単化のためにε二1とする．

　第3図により地表の薄い層を考える．この層に出入

りする熱量の差し引き量がプラスなら昇温，マイナス

なら降温となるわけだが，層がごく薄い場合（1mm以

下），その熱容量は無視できて，この層に入るエネル

ギーと出るエネルギーはいつも等しいとすることがで

きる．したがって，薄層の上面に入るエネルギーの正

味放射量Rn，出るエネルギーの顕熱輸送量Hと潜熱

輸送量乙E，さらに薄層の下面から地中に向かう地中伝

導熱Gの収支関係は次の熱収支式で表される．

Rn＝E十乙E十（3 （4）

この式はいかなる場合にも成立する基本式である．と

ころで正味放射量Rnは，すぐ近くであっても場所場

所によって地表面温度が10。C違うとL↑が50Wm－2

程度も変わるので，Rnにおよそ50Wm－2程度の差が
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できる．それゆえ，場所場所でRnを観測しない場合に

は，次の熱収支式を使う．

　ノ～↓　＝σ7も4　＋H＋乙E＋0　　（5）

入力放射　地面放射　顕熱　潜熱　地中伝導熱

ただし入力放射量は次式で定義される．

1～↓二（1－ref）S↓＋L↓ （6）

S↓とL↓は数m～数kmの範囲なら場所場所に
よってあまり違わないので，熱収支式としては式（5）

が実際的である．式（5）の左辺は一般に既知，右辺は

未知量である．熱収支式を解く目的は左辺が与えられ

ているとき，右辺の未知量（地表面温度，顕熱輸送量，

潜熱輸送量，地中伝導熱）を求めることである．その

際，気象条件（放射量，気温など），地表面のパラメー

タ（粗度など）及び地中の熱的パラメータなどは既知

とする．したがって，対象とする地表面・地域につい

ては事前調査をしておく必要がある．

　さて，数学の原理によると，未知量の数だけ式の数

が必要である．この場合は式（5）の他に，もう3つの

式が必要である．

　最初，0が無視できる簡単な場合を考える．陸地面

においてGは日中・夜間でプラス・マイナスとなり，

日平均状態を対象とするようなときは無視できる．ま

た，小物体や植物の葉面温度を処としてその凍霜害や

結露量を考える場合にも0が無視できる．そのような

場合には，式（5）のほか2つの式を立てればよい．そ

れらは，「バルク式」と呼ばれる次の式である．

顕熱輸送量：H＝OpρCHU（7も一丁）

潜熱輸送量：乙E＝乙ρβ（指U（9s－g）

（7）

（8）

　ここに，Opρは単位体積の空気の熱容量（Opとρは空

気の定圧比熱と密度），βは地表面の蒸発のしやすさを

表す「蒸発効率」（湿潤度と呼ぶこともある）であり0

～1の値をもつ．水面や積雪面でβ＝1である．まった

く蒸発がない乾いた面ではβ二〇であるが，大気の湿

度が高くなり凝結が起きるようになると，βニ1であ

る．h……C』Uは顕熱輸送の交換速度，あるいは顕熱輸

送のコンダクタンス（その逆数が抵抗）と呼ばれ，風

速Uと安定度の関数である．また，地表面の種類（粗

度の違い）によっても異なる．箕は地表面温度（一般

には物体の温度，植生地では葉温），9sは7もに対する飽

和比湿（異の関数として数表または式で与えられる），

Tとgは気温と大気の比湿である．

　「バルク式」と「交換速度」の意味は次の通りである．

まず，顕熱輸送の式（7）の右辺を書き直すと，

　（Opρ7も一6pρT）C』Uとなる．Opρ異は地表面すれす

れの場所の単位体積の空気がもつ熱量であり，6pρT

は地表面から少し離れた高度Zの場所の単位体積の

空気がもつ熱量である．解説（1）の第2図で説明し

たように，顕熱輸送は上下の空気塊の交換によって行

われることを思いおこすと，CkUはこれら2つの空気

塊が交換される速度であることがわかる．このことか

らCkUは「交換速度」と呼ばれる．正しくは，上下に

交換される速度は鉛直速度ωの平均的な値であるが，

普通にはωは測らないので，側の平均的な値と比例関

係にある平均風速Uで表している．その比例係数が

CHであり，「バルク係数」と呼ばれている．Uは高度z

の風速であるので，CHUは高度zの関数であることは

言うまでもないが，地表面の種類ごとに，また，大気

の安定度によって変わってくる．

　（参考1）代表的な地表面の交換速度

　いろいろな観測から知られている代表的な地表面の

粗度z。（単位：m）と，h≡CHU（単位：ms－1）の目安

は次式で示される．z。はかっこ内に示す．

○裸地面（0．005）：0．0027＋0．0031ひm

O積雪面（0．0002）：0．001＋0．002ひm

O小型蒸発計：0．018＋0．0033αm（日平均）

○湖面や海面（10－4～10－3）：

　　　　0．00125α。m（α。m＞5ms－1の中立時）

○草丈0．1mの草地（0．01）：0．002＋0．0045α．5m

O草丈1mの水田（0．1）：

　　　　0．006α。m（ひ。m＞2ms－1の中立時）

○森林（0．5）：0．008仏。m

　風速が弱いときで，地表面温度処（植生地の場合は

葉面平均の群落温度）が気温丁に比べて非常に高いと

きの目安は，

0裸地面（0．005）：0．0012（7も一丁）113

0水面（10－5～10『4）：0．0011（7も一丁）113

0草丈0．1mの草地（0．01）：0．0065（7も一丁）113

0草丈1mの水田（0．1）：0．016（7も一丁）113

　ただし，風速Uの添え字は風速計の地上高を表す．

風速がちょうど上記のZB（1mとか10m）で測られて

おらず，高度～Aの風速砿が観測されている場合には，

解説（1）の式（9）を参照すれば，次式から輪を求

めることができる．

24 “天気”46．11．
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（9）

　なお，温度計や草木の葉など，微小な平板状物体に

ついて，交換速度hは次のように表される（柱状や球

状など，詳細は近藤，1982，p．73，を参照）．

第2表
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γ／△の表，および海面の代表的条件［β＝1，

GHU＝0．006ms－1，相対湿度rh＝0．8，有効入

力放射量R↓一σT4＝200Wm－2］と日中の
草地の代表的条件［β＝0．5，ChUニ0．006

ms－1，相対湿度rhニ0．5，有効入力放射量

1～↓一σT4＝300Wm－2］のときのボーエン

比HんEの表．

ゐ＝1．82U／Reo・6，ただしRe二10～2500

海二〇．83U／Reo・5，ただしRe＝2500～15000

気温
（。C）

γ／△ HんE
（海面）

H／二E
（草地）

ただし，Re＝XU／り：レイノルズ数，X：風の流れに

沿って測った物体の寸法，U：物体近傍の風速，ソ（二

1．51×10－5m2s｝1，20。C）：空気の動粘性係数．

一10

　0

　10

　20

　30

2．87

1．47
0．798

0．454

0．269

2．42

1．16
0．570

0．271

0．114

4．47

2．14

1．06

0．516

0．232

　4．熱収支式から得られる結果

　熱収支式（5）の具体的な解き方は省略し（近藤，1994，

p．133～p．135参照），その結果から諸現象を理解する

ことにしよう．

　（a）放射冷却

　熱収支式のもっとも簡単な場合に相当する．つまり，

顕熱・潜熱輸送量が無視できる微風の夜の地表面冷却

は解説（II）の第3章で説明した．放射冷却が大きく

なるのは，空気が乾燥した微風の夜で，土壌層が乾い

て（または密度の小さい新雪が積もり），地中の熱的パ

ラメータ（熱容量と熱伝導率の積）が小さいときであ

る．

　（b）ボーエン比（H／露）の気温依存性

　地表面に入射した放射エネルギーは顕熱輸送量H

と潜熱輸送量乙Eに分配される．その分配のされ方に

よって，大気への効果は違ってくる．Hが多ければ大

気境界層は高温化されやすいが，乙Eが多ければ多湿化

が強い．それらの比，HんEは「ボーエン比」と呼ば

れ，気候を表す重要なパラメータである．ボーエン比

は熱収支量の観測から知ることができるが，熱収支式

（5）からその振る舞いを調べることができる．ここで

は結果を見やすくするために，簡単な条件について計

算しよう．その条件とは，地表面が湿った水面や積雪

面（すなわちβ二1），大気の湿度は高く飽和，風速が

非常に強いときとする．計算の結果，顕熱輸送量H，

潜熱輸送量乙、E，ボーエン比HんEは，次のようになる

（近藤，1994，p．143）．

H＝［γ／（γ十△）］（ノ～↓一σT4）

乙E＝［△／（γ＋△）］（1～↓一σT4）

H／釦E』二γ／△

（10）

（11）

（12）

ただし，γ＝6Pん，△ニdgSAT／dT，OPは空気の定圧比熱，

乙は気化の潜熱，σSATは飽和比湿である．なお，入力放

射量R↓と気温に対する黒体放射量σT4の差は「有効

入力放射量」と呼ぶ．第2表2列目に示すように，上記

条件の場合のボーエン比，つまりγ／△は低温のとき大

きいが，高温のとき小さくなる．

　結果の式が簡単になる条件について計算したが，他

の代表的な2つの条件についても第2表に示してあ

る．一般に，ボーエン比は高温のとき小さくなる．す

なわち，「低温時に地表面（雪氷も含む）に熱が加えら

れれば，大部分は顕熱として失われ，大気は直接加熱

され，蒸発はほとんど起こらない．逆に，高温の熱帯

海洋や森林などでは，地表面が吸収した放射量の大部

分は蒸発のために使われ，蒸発量が大きくなる．」例と

して，熱帯の海洋では潜熱輸送量，つまり蒸発が盛ん

に起こっていることになる．

　この関係は人体についても同じである．ただし人体

の場合は，熱収支式中の入力放射量R↓に人体発熱量

（1日平均値は約100W，表面積は概略1m2）を含めて

考える．人体は皮膚から放熱することで体温調節を

行っている．夏の熱いときは発汗・蒸発が主要な放熱

作用である．

　（c）海風の強さと地表面の蒸発効率

　晴天日中の草地の条件を想定する．この場合の顕熱

輸送量H，および潜熱輸送量乙Eと交換速度CHUと

の関係を第4図に示した．図aによると，Hは，初め

CHUとともに増加するが，CHUニ0．006ms－1（Ckニ

0．003の草地の場合，風速2ms－1）付近で極大値になっ

たのち，（指U＝0．026ms－1（風速で9ms－1）付近で0

となり，以後マイナスの値で増加する．これは，風速

が弱いとき地表面は気温より高温になるが，風速が9

ms－1以上では地表面は蒸発による冷却作用が強くな

1999年11月 25
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第4図　交換速度CHUの関数としての顕熱輸送量
　　　　E（図a）と，潜熱輸送量乙E（図b），ただ

　　　　しR↓一〇＝700Wm－2，気温丁＝20。C，
　　　　相対湿度rhニ0．5，地表面の蒸発効率β二
　　　　〇．5のとき（Kondo　and　Watanabe，1992，

　　　　の図の一部をとりだした）．

り気温より低温になるからである．第4図によると，

潜熱輸送量は微風のところで急上昇するがC。Uが概

略0．012ms－1（風速で4ms－1）以上になると直線的に

増加する．やや湿った裸地でもこれとほぼ同様である．

　この例では，風速が9ms『1以下の範囲でH＞0，そ

れ以外でH＜0ということは次の意味をもつ．下層大

気はH＞0で温められるが，E＜0では冷却される．

これを広域の気圧配置による気圧の傾きがほとんどな

いときに生じる海陸風に当てはめてみよう．海風は陸

面上が海面上に比べてHが大きく，大気が昇温し，気

圧が下降して起こる現象である．海・陸で気圧差が生

じて海風が吹き始めると，陸上のHは大きくなり，大

気はますます昇温，気圧差増加，風速増強の過程を繰

り返す．しかし，もし風速がある強さ（この例では9

ms－1）以上になると，Hは図aのように減少しはじめ

るので，風速は適当な大きさで平衡状態となる．平衡

状態は，Hの極大値をとる風速の近くにある．この例

では，風速2ms－1程度である．図示していないが，βが

小さいとき（地面が乾いているとき）ほど，Hの極大

値は風速の大きいところで生じ，Eの値も大きくな

る．したがって，他の条件が同じ場合，雨後の湿った

陸面や水田が多い地域では海風はあまり強くなれない

が，乾いた陸面では海風は強いことが理解できる．

　（d）夜露と風速

　湿度が高い晴天夜間を想定し，地物の温度と各熱収

支を計算すると，凝結量が最大になるのは風速が適当

なときである（近藤，1996）．例えば，気温が20。C，相

対湿度が90％の夜は，草丈0．1mの草地では風速

0．4～0．5ms－1前後のとき最大の結露が生じる．これよ

り微風では空気・地物問で交換される水蒸気量は少な

く，また強風では地物の冷却が小さく結露は生じない．

　（e）アルベードと蒸発効率による地温日変化

　第5図は晴天日の地表面温度の日変化を示し，破線

は黒いアスファルト面，実線は草地，一点鎖線は新し

いコンクリート面である．まずアルベードの効果を見

るために，アスファルト面（破線）と新しいコンクリー

ト面（一点鎖線）を比較すると，アスファルト面では

日中は約15。Cも，夜間は約2。Cも高温である．

　次に，蒸散の有無の効果は草地（実線）とアスファ

ルト面（破線）を比べればよく，蒸散があると日中は

約15。Cも，夜間は約4。Cも低温となる．ここで注意す

べきは，従来，蒸散による温度低下の効果が注目され

てきたが，アルベードによる温度低下の効果もそれに

匹敵していることである．

　（参考2）地上気温も計算する場合

　これまでは地上の気象条件（風速，気温，湿度）が

与えられている場合を論じてきた．地温と同様に地上

気温も予報したい場合は，未知量が増えるので必要な

式の数も増えることになる．その場合，大気境界層の

上端（高度1km～2km）の気象条件を与えれば，地上

の気温も初等関数の三角関数の組み合わせによって表

される．これは，地表面温度と熱収支量に重点を置く

ときに応用できる（近藤，1992）．

　さらに，二次元的ないし三次元的な地形での境界層

大気の気象要素に重点を置く場合には，やや複雑な数

値計算を行うことになる（たとえば，Kimura　and

Kuwagata，1995）．

　5．海面熱収支の特徴と水温変化

　海面や湖面では，特に日変化の特徴が陸面と異なる．

その最大の理由は，水は太陽光線のかなりの部分を深

26 “天気”46．11．
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第5図　地表面温度異の日変化例，ただし気温
　　　　丁が○印で示す日変化の場合．破線：乾
　　　　いたアスファルト面（ref＝0．1，β＝0），

　　　実線：草地（refニ0．1，β＝0．4），1点鎖

　　　線：乾いた新しいコンクリート面（ref＝

　　　0．5，β＝0）（近藤，1992）．
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くまで透過することと，鉛直混合によって熱をすばや

く伝えることによる．そのため，厚い水の層で多量の

熱を蓄えることができる．陸地に比べて海洋は数十倍

以上の熱を貯めることができる．日変化について比べ

るならば，陸地では薄い土壌の層（0．3m程度）で熱の

出入りが行われるのに対し，海洋や湖では厚い水の層

（10m程度）が関係する．昔，水は比熱が大きいことが

陸地と海洋の大きな違いとされていたが，比熱の違い

では数倍の熱を貯める効果しかもたない．さらに，海

洋では海流や潮流によって莫大な熱が水平方向に運ば

れ，陸面における地中伝導熱に比べて桁違いの水中伝

導熱をもつ場合がある．東シナ海の黒潮海域における

水中伝導熱は夏に200Wm－2，冬に一200Wm－2の程度

の大きさになる．

　熱を貯める効果について水温日変化から見てみよ

う．第6図は晴天日の海水温度（水深1～1．5m）の日

較差（二最高水温一最低水温）と日平均風速の関係で

ある．日較差は微風日には1。C程度，強風日には0．1。C

程度となる．この大きさは，陸地の地表面温度の日較

差（10～40。C）に比べれば，非常に小さい．したがっ

て，海面の熱収支の日変化の振幅は小さくなる．

　6．日射量の変動に伴う風速の変化

　乾いた裸地面（地表層の熱的パラメータOGρGλGが小

さく，かつ蒸発効率βが小さい）では，地表面温度の

変動幅が大きくなることはすでに説明した．

0

第6図
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晴天日における水深1mまたは1．5m
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速（横軸）の関係（近藤，1981，に加筆）．
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第7図　乾燥した田圃上で観測された日射量の時

　　　問変化（下段）と高度5．2mの地上風速の

　　　時間変化（上段）（Kondo　andKuwagata，

　　　1992）．

　第7図は田植え前の乾いた田圃で観測された日射量

（下段）と地上風速（上段）の時間的な変動である．風

は地形の大きな起伏や地表面の小さな凹凸（粗度）に

よって乱流的に変動するが，この図では日射量の変動

と風速変動の問に相関関係が見られる．詳しい統計計

算をしてみると，地上風速は数分間及び約0．7時間の遅

れで日射量の変動に追随している．数分間の遅れ変動

は接地層（厚さ100m程度），0．7時間の遅れ変動は大気

境界層全層（2km程度）で地表面温度の昇・降にとも

なって安定度の強化・弱化がおこり，地上風速の増強・

減衰が生じたものと考えられる．

　積雪があるときについて解析してみると，日射量と

地上風速の間には相関関係は見られない．積雪はアル

ベードが高く，日射量をわずかしか吸収できず，晴れ

たり曇ったりしても顕熱輸送量の変動は小さく，乾い

1999年11月 27
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た裸地面上で見られたような現象は生じ難い．

　7．まとめ

　地表面には植生地，砂漠，積雪地，都市ビルなどが

ある．地表面の種類が異なると，顕熱・潜熱輸送量が

違い，大気の昇温量が変わる．①ボーエン比（＝顕熱

輸送量／潜熱輸送量）は気温が高いときほど小さくな

る．つまり，同じ放射量が地表面に注がれているとし

たとき，高温の低緯度や夏の中緯度では蒸発量が多く

地温・気温差は小さいが，低温の高緯度や高山では蒸

発量がすくなく地温・気温差が大きくなる．②海風の

強さは，陸面の蒸発効率が小さいとき（乾燥した地面）

ほど強くなる．③地表面温度の日平均値と日較差は，

主に，地表面のアルベードと蒸発効率によって変わる．

蒸発効率が大きい（蒸発しやすい）ときは，地温の日

平均値は低く，地温変化の振幅も小さくなる．④海洋

や湖では，水が日射量のかなりの部分を水の深くまで

透過し，また，水中の鉛直混合によって熱を深くまで

伝え，水面付近の水温の日変化は小さくなる．その結

果，顕熱・潜熱輸送量の日変化は小さい．

　8．Q＆A
　Q1：「ス．ケール数10kmの，ある広い地域で最高気

温と最低気温が周囲に比べて違うのは地下水の影響」

と聞いたことがある．ほんとうだろうか？

　A1：地下水の影響によって，この地域が他に比べて

地表面のごく近く（深さ0～0．5m程度以内）の土壌水

分が多く，’また，植生により蒸発散が盛んであるが，

その他の条件は違わないとしよう．この場合，式（5）

によって熱収支的に考えれば，潜熱輸送量が大きいの

で，地表面温度処は平均的に低くなる．一方，土壌水

分が多いことで，地中の0～0．5m層の熱的パラメー

タが大きいとする1と，地中へ出入りする地中伝導熱が

大きくなり，7もの日変化の振幅は小さくなる．具体的

には，その地域と周辺での条件の違いを調査し設定す

れば，潜熱の効果と地中伝導熱の効果，その他の効果

を見積もることができる．実際には，土壌の種類や地

表面のアルベードも変わることが考えられるので，そ

の点からも検討が必要である．

　Q2＝「都市はコンクリートが多いので，夜間の温度

が下がりにくい」と言われているが，第5図によると，

草地とコンクリート面では1日の温度変化が似てい

る．都市の温度が下がらない原因は何によるのだろう

か？

　A2：第5図はアルベードと蒸発の効果のみを示し

たものである．都市に限らず，一般に地表面温度と地

上気温は種々の原因が絡み合って決まっている．昇温

のプラスの効果と冷却のマィナスの効果があって，差

し引きプラスになれば，高温になる．夜と昼では効果

は異なり，また都市が存在することによって新しい風

の循環が発生することもあり，実際的には大変複雑で，

詳細な検討が必要である．また，小規模的には，例え

ば，大きなビルができると，その日陰になる部分は日

中は低温になり，かえって都市周辺部より涼しくなる

こともある．夜間のビルからの赤外放射を余分に受け

るビル街の谷間のようなところでは，夜間冷却は小さ

い（菅原・近藤，1995，第5図）．これはビルの谷間の

「温室効果」と言える．

　次は，個々の要素についての影響である．①アル

ベード：森や街路樹が少なく，都市全体が比較的白い

場合はマイナスに作用する．都市ビル群落（都市キャ

ノイー）が複雑な構造になると，それ自体がアルベー

ドを下げる効果をもつ．②蒸発：蒸発が少ないとプラ

スに作用する．③人工熱：これはプラスに作用する．

④風速（熱交換速度）：通風がよい都市であれば熱交

換が盛んで，日中は涼しく，夜問は温かい．高層建築

物が多いと，粗度が大きく乱流が強く熱拡散が盛んに

なりマイナスに作用するが，都市の上の風速は弱まる

ことで，プラスに作用する．⑤熱的パラメータ：都市

を造る構造物の熱的パラメータ（熱容量と熱伝導率の

積）が大きいときは日平均温度は変えないが，日変化

の振幅は小さくなる．水は熱的パラメータが大きく，

単に，，水辺を造れば涼しくなるわけではない．都市に

深い（1m以上の）水辺が多ければ，温度は日中上がり

にくいが，夜間は下がりにくい．しかし，蒸発の冷却

，作用の面からは，水辺の近くでは日平均温度は低くな

る．

　Q3：森林では，雨の日は濡れた樹体からの蒸発が多

く，大気は冷却されているといわれる．また，雨が降

るとき気温が急に下がることがある．これらはどうい

うことなのか？

　A3：森林では日射量がほぼゼロのときでも相当の

蒸発量がある．日本では年間，降水日約100日間に200

mm～500mm（年間の総蒸発量の40％程度）と言われ

ている．このエネルギー源の主要部は大気からの顕熱

輸送である．したがって，雨の日の大気は冷却されて

いることになる．
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　雨が降りだして気温が下がるのは，①雨滴の周辺で

冷却された空気が，雨滴群に引きずられて下降してく

ること．その顕著な現象は積乱雲からの降雨時にダウ

ンバーストに伴う気温の急下降がある．②一般に，そ

れまで高温に保たれていたとき，降雨に伴い日射量が

なくなれば地温が下がり，地上の気温も下がる．③連

続的な降雨中には，はじめに述べた濡れた樹体や地表

面からの蒸発による冷却作用がある．
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