
Meteorological Society of Japan

NII-Electronic Library Service

Meteorologioal 　Sooiety 　 of 　Japan

109 （大気境界層　気温 　地温 ；平地盆地風）

大気境界層の 気象

（II）気温 と地温 の 変化

近　藤　純　正
＊

　 1 ．は しが き

　地 表面 で は 太陽 か らの 放射量 （H射量） と大気 か ら

の 赤外放射量 （大 気放射量 ） の 変化 に よ り，そ の 温 度

が上 が っ た り下が っ た りして い る．同時 に，地表面上

の 大気と の 間で 交換さ れ る顕熱 ・潜熱の変化 に よ っ て

も地 温 と気温 が 変 化する．気温 が 変化 す る と気圧 も変

化 し風 の 変化 も生 じ る わ けで，気温 と気圧 と風 の 吹 き

か た は密接 に 関係す る．

　経 験 に よれ ば，地上付近 の 気温 は天気 や風速 の ほ か

に，地面 が乾 い て い る か 湿 っ て い る か ，地表面 が樹木

で 覆 われ て い るか 裸地 で あ るか に よ っ て 変わる， こ の

解説 は，気温 ・地温の 変化 の 仕組み の 理 解 を目的 と し

て い る．第 2章で は地表面 の状態 に よ っ て最低気温や

最高気温が変わ る実例を示 す．第 3 章で は夜聞の 放射

冷却 が ど の 要素 に よ っ て 決 ま る の か を理解 す る ．第 4

章で は各種地表面 に お け る地温 の 日 変化の観測結果を

比較 す る．第 5 章 で は大気境界層内 の 気温鉛直分布 の

時間変化 を説明 す る．第 6 章 で は平地 と山地，あ る い

は盆 地 に お け る気温変化 の 仕組み を 理 解す る，第 7章

はま とめ，第 8章 は質問 と回答 で ある．

　 2 ．気温変化 の 2 例

　岩手県盛岡 の北東約20km の と こ ろ に藪川があ る．

こ こ は本州
一

寒 い と こ ろ と して 知 られ，1945年 1 月26

日 に
一35℃ を記録 し て い る．こ の 日，盛 岡の最低気温

は 一20．6℃ で あ っ た の で ，藪川 は盛岡 よ り14，4℃ も低

温で あ っ た．藪川 は 盛岡に比 べ て標高が 525m 高 い と

こ ろ に あ る．平均的 に は，気温 は標高 100m に つ き

D．65℃ 低 くな る の で ，通常 な ら盛 岡 よ り3．4℃ 程度 の 低

温 で あれば異常で は ない ．こ れよ りさ らに約 10℃ も低

温 で あ っ た の は な ぜ だ ろ う か ？　 当H は晴天 で あ っ た

が，藪川 で は密度 の 小 さ い 新雪 が 深 く積 もっ て い た．

＊ Junsei　Kondo ，東 北 大 学 名誉 教 授 ．

◎ 1999　 日本気象学会

（注 ：現 在の藪川 の ア メ ダ ス は 当時 の 場所 か ら移転 し

て い る．Q ＆ A の 1 を参照．）

　積雪 深 と最低気 温 の 関係 を 調 べ て み よ う．盛岡 は積

雪 が 少 な い が，標高 の 高 い 藪川 は積雪が 多 い と こ ろで

あ る．第 1 図は 198（〕年 1月か ら1981年 6 月に か け て の

藪川 に お ける積 雪深 （上図） と，晴天 日の 藪川 と盛岡

に お け る 最低気温 の 差 （下図） で あ る．最低気温 の 差

は，積雪 の な い 季節 に は 6℃ 前後 （黒 丸 印） で あ る の

に 対 し，積雪 の ある冬期 は 3 ℃前後 か ら13°C前後 の 範

囲 ま で広が っ て い る．例え ば，1981年 3 月21口 （積雪

深 ＝0．8m ） に は最低 気 温 の 差 は3．8℃ で あ る の に 対

し， 1 月17H （積雪深 ＝ O．7m ）に は差 は 12．5℃ と な っ

て い る．こ の こ とは，積雪深 だけで は説明が つ か な い ．

地表面 （この 場合 は積雪面） の 冷却を支配す る地中の

熱伝 導 は 積雪 の 密度 に よ っ て 大 き く変 わ る．そ こ で ，

積雪 密度を推定す る た め に ， 前日 の 最高気温 に よ っ て

記号 で 分類 し て み た ，前 口 の 最高気温 が 0℃ 以下 の 寒

い ［．iは白丸， 0 〜÷ 0．9℃ の 日は 白丸 に 1 を入 れた記

号，＋ ユ．0〜2．9℃ の 日 は 白丸 に
一＋．を 入 れ た記号，＋ 3℃

以上 の高温 日は二 重 の 黒丸 で 示 した．前 口の最高気温

が 高い ほ ど積雪は 圧縮 さ れ て密度が 高 く，冷却さ れ に

くく，藪川 と盛 岡の 最低気温 の 差 は 小 さ くな る こ と が

わ か る．

　他 の 地点 に つ い て も同様 に 調 べ て み る と，密度 の 小

さ い 積雪が 5  cm 以上積 もっ た と き は ， 朝の 最低気温

は 異常に 低 くな る こ と が わ か っ た．

　第 2 図 は 中国の半乾燥域 に あ る蘭州に お け る降雨後

の 運続的な快晴日 に お け る最高 ・最低気温 （TA．MAx ，

TA．ptl　1N ） と最高 ・最低地表面温度 （Ts．　，M 　．tx ，　 Ts，MiN ）の 変

化 で あ る．＊ 印 は日照時間 を示 し，日盛 りは右側 の 縦

軸 に つ け て あ る．day は 1月 1 日 か ら の 日数で あ る．

day　
＝：

　194（7月 13日）に 17．9mm の 降雨があ り，地面

は湿 っ た．最高気温 と最高地表面温度は 7 月 13日の 雨

H と比 べ て 翌 日に は そ れ ぞ れ4．8℃ ，6．4℃．tl昇 し，そ
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　 第 1 図　岩手県藪川 に お け る積雪深 （上 ）と
，

　　　　　 気温 で 分類 して あ る．
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第 2 図 　 中国 の 蘭 州 に お け る 降 雨 の 後 の 連 続 快 晴

　　　　凵 に お け る 最 高
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　　　　鳳 川 N ） と最高・最低地表面温 度 （Ts．“iAx ，
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の次の 口 に は さ ら に2．4℃ ， 13．8℃ の 上昇，そ の後は 少

しず つ 次 の 降雨 が 起 き る 日の 前日 （day＝＝200）ま で 上

昇して い る．一
方，最低気温 と最低地表面温度 の 値そ

の もの は あ ま り変化 して い な い が，最高温度 か ら最低

温度ま で の変化幅 （温度較差）は 目 ご と に大 き く な る

こ とが 分 か る．こ の 例で は，地表層近 くの 地中の 水分

量 の 減少に よ っ て，蒸発量が減 る こ と と地 中に熱が伝

わ りに く くな る 2 つ の 理 由に よ っ て ，地表面温度が 変

わ る こ と を示 した．地表面温度が変 わ る の で，気温 の

H変化も変わ る こ と に な る．

　 3 ．夜間の 放射冷却

　地表面 で は日射量，大気放射量，顕熱 と潜熱 の 輸送

量 ， 地中伝導熱が交換さ れ て い る （次回の解説を参照）．

　 い ま 夜間 を想定す る と 日射量 は ゼ ロ と お け る．さ ら

に，風 の 弱 い 晴天夜間 に は，大気放射 量 に 比 べ て 顕熱

と潜熱の輸送量が小さ くな る．そ こで ， 顕熱 と潜熱の

輸送最 が ゼ ロ と仮定す る と地表面 と大気と の 問 で 交換

さ れ る の は ，正 味放射量 Rn （地表面 が 放 つ 赤外放射量

と大気か ら地表面へ 入 る大気放射量 との差）の み で あ

る ．一
方，地中 か ら地表面 に 向 か っ て 伝導熱 G が 伝わ

る． こ れ ら両者 は バ ラ ン ス す る こ と に な り、次 の 熱収

支式が 成 り立 っ ．
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第 3 図　地 温 の 冷却の 説 明 図 （近 藤，1987，p．43）．

Rn ； G （1）

符号の わ ず らわ し さ を除 くた め に ， こ こ で は Rn も G

も．−ft向き の 場合を正 と し て 取 り扱 う．い ずれ も単位面

積単位時間当た り の熱輸送量 （単位は Wm
−2
）で あ る．

第 3 図 に 示す ように ，夕方 （初期条件）レ 0 の 地中温

度を To （深さ に つ い て
…

定）と仮定す れ ば ， 地 中温度

は時 間 と と もに 曲線 a，b，　 c の 順序で 下降す る．計算

を容易に す る た め に
， 曲線を破線 a，b，　 c の よ う に 直

線で近似 し，’時間後の地表面温度を Ts， 1） を冷却の

及 ぶ 深 さ，CG と thを土 壌 の 比 熱 と密度 し た が っ て

CGtaG を土壌 （地表面 に積雪が あ る場合は 積雪） の 単位

体積 当 た りの 熱容量 とすれば，時刻 ど＝O か ら t＝・t ま

で に地表面が 失 っ た熱量 は図 に 点点で 示す三 角形 の 面

積 に 等 し くな る．した が っ て，上 の 式は次の ように表

さ れ る．

Rn ’＝ G’＝ （1／2）CGρcD （To
−Ts） （2）

　と こ ろ で ， 夕方か ら 2〜 3 時 間 ま で は 正味放 射 量

Rn は 近似的 に
一定と み な す こ とが で き る，す る と 式

（1）に よ っ て ，G ＝・．一
定 と な る．し た が っ て ，地 中伝導

熱の定義 （式 （3）の 左側 の等式） に よ り，地 中 の 地表

面薦下 の 温度勾配 （dT ／dz）z．。 は い つ も 同 じ で あ る．ゆ

　 大気 放 射

↓
34gw

大 気 放 射

1349w
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第 4 図 　 放 射 最 大 冷 却 量 の 説 明 図 （近 藤，1987，

P．44）．

え に第 3 図 を参照すれ ば地中の 伝 導熱 G は，

G 二λG （d7ソdz）z．．o＝λG （To−Ts）／D ＝一
定　　（3）

ただ し λG は 土壌 （積雪面で は積雪〉の 熱伝導率，T は

地温 （積 雪 の 場合 は 雪温），z は地表面 か ら の 深 さ で あ

る，式 （3）は 三 角形 a ，b，
　 c が相似で あ る こ と を意味

し て い る ．三 角形 a ，b，　 c の 面積 は 1 倍 ， 4 倍， 9 倍

と増え て い る の で 地表面 の 冷却は時間 tの 平 方根に 比

例す る こ と に な る．こ の こ と を式で 表し て み る．式（2）

と （3） か ら D を消去 す る こ と に よ っ て，

冷却量 ： To−−Ts＝αRn （t）112

係数 ：a 二 （2fCGftλ。 ）
1’2

4
匚
」

と な る．式 （4＞に よ れ ば，  時間 t の 平方根 に 比例 す

る こ と は ， 地表面 は夕方急速 に冷却し， その 後は ゆ っ

くり と冷却す る こ と を意味 し て い る．  Rn は地表面

が出す放射 暈 と大気放射量 の 差で あ る、上空 の 平均気

温 が 低 く，さ ら に 空気が 乾燥 した 晴天夜ほ ど赤外放射

を出す水 蒸気が 少な い の で ， 大気放射量 が 少な く Rn

が大き くな る．こ の よ うな夜ほ ど冷却が 激し い ．ま た ，

  土 壌 中の 水分 が 少 な い と き （積 雪 の と き は そ の 密度

が 小 さ い
， さ ら さ らの雪の と き） は熱容量 c

’
cPc と熱伝

導率 λG は と も に 小 さ い の で ，係数 α は大き くな り，

い っ そ う冷却が大 き くな る．新雪 は その 体積 の約90％

が 空気か ら成 り立 っ て い て，あた か も断熱材 で あ る．

　 ［注］式 （4＞は，正 味放射量 Rn が 近似 的 に
一

定 とみ

な さ れ る場合 に導き 出し た もの で あ り，夕方か ら 2
〜 3 時間 ま で の 問 に 応 用 で き る ．なお ，式 （4＞は 微分

方程式の 近似解法に よ り得た結果で あ り，厳密解は係

数 a 中の 2u2 ＝ 1．41が （4／π ）
1’2 ＝ 1．13と な る．

　 次 に，時間が十分 に 経過 した状態 を考 えよう．上 で

は Rn は
一

定で 夕方 の 値 Rn 。 と変 わ らな い と仮定 した

が ，実際 に は ， Rn は地 表面温度が 下 が る に し た が っ て

減少す る．そ の よ，うな場合 が 第 4 図 に 示 さ れ て い る．

つ ま り，夕方 の 地表面温度 が 7b 漏 20℃ か ら下 が り始 め

1999年 10月 41
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第 1 表

　　　　　　　　　　　　　　 大気境界層 の 気象 （II＞

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　 0
代表的 な土壌 そ の 他 の 熱的パ ラ メータの

概略f直　（近 藤 ，　1994，　p ，152）．

地 面 の 状 懇 　 熱容 量 Ccpc 　 熱伝 導率 而 　 　 　 c“ρ cA し
　 　 　 　 　 　 〔Jm

’：K−’｝　　 〔wm
−LK −1

）　　 〔J2s
−’

K
−2m 』t

〕

　 　 　 　 　 　 　 × 105　　　　　　　　　　　　　　　 × ユeG

2
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湿 ワ砂地
・
粘 ⊥

新 し い 軽 い 雪
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．oo20
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［）ODm
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2．L40570

．025
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、020323

．6
ユ．020143z2

．38D
．OOOO3

る とす る．夕方に は，地表面 が失 う赤外放射量 （σT 。

4 ＝

419Wm
−2
）は 下向き の 大気放射量 （L 。

＝349Wm
−2
）に

比 べ て 大き い の で ， ∫E味放射量は Rn 。
＝419−349＝70

Wm −2
と な り，地表面温度 Tsは T。か ら下 が る こ と に

な る．と こ ろ が ， 地表面の出す赤外放射量 は σTs4で あ

る の で ，Tsが 低 くな れば，そ れ に 応 じ て 赤外放射量 も

小 さ くな る、仮に Tsが最低極限の温度 T
，．　c ＝7℃ ま で

下が っ た とす れ ば，σTs‘
＝ σTsc4＝ 349Wm −2

と な り，正

味放射量 は ゼ ロ と な る．それ ゆ え，十分時間 が 経 っ て

も地表面温度は 7虻＝7℃ 以下に な る こ と は な い ．夕

方 の 温 度 と の 差 DTMAX ≡ To　一　Tsc＝20 − 7＝13℃ を放

射最大冷却量 （ま た は ， 最大可能冷却量） と呼 ぶ． こ

れ は下 向 きの 大気放射量 が L
。

＝ 349Wm
−2

の 場 合 で あ

る．

　上 述 の 考察 を一般 の 場合 に つ い て式で 表 し て み る

と，以下 の よ う に な る．夕方 の 状 態 ：Rn
。
＝

σ7bL ゐ
。

と ， 最低極限 の状態 ：σ 箕♂＝L 。 の 2 式か ら ， L。 を消去

す る と ：σ 7も4一σ 7為♂＝Rn 。が え られ る ．こ の 式 の 左辺

を テ イ ラー展開に よ っ て 近似す る と ， 4 σTo3 （Ta −−

Tsc）≒ Rn 。，し た が っ て 放射最大冷 却量 は 次式 で 与え

られ る．

（
O。
）

囓

粛
免

邑
照

4

6

8

DTM ．ax ≡ To− Tsc

　 ≒ Rno／4σ Zl3

　 ≒ （To／4）（RnD ／σT，

4
）

　 ≒ （Te／4）｛1− （4 ／σTD4）｝ （6）

L 。は夕方の下向き の 大気放射量，Rn 。 は 夕方の 正味放

射量，T。 （単位 は K ）は 夕方 t； 0 （具体 的 に は 日没30

分前 とす る の が適 当） の 地表面温度 で あ る．

　ま とめ る と，t＝ O の 近 くで は式（4）に近 い が，
．
卜分

時問 が 経過 する と式 （6）で 示 され る冷却量 に 漸近 して

10

12

　 14

　　　
　　　
　 16
　　 0　　 2　　 4　　 6　　 8　　 10

　　　　　夕方か らの 時間 t（hr）
第 5 図　地表面の 状態 に よ る夜間の 冷却量 の 違 い

　 　 　 の 比 較，図 中 の 数 値 は地 表 層 の 熱 的 パ ラ

　　　 メ
ー

タ CGρGJLG （単位 ：J2s
−LK 』2m −4

），た

　　　 だ し放 射 最大 冷却量 が 17℃ の とき （近 藤 ，

　　　 1987，　p．46＞．

い く，秋 か ら 春 の 低温時 は 4 σ 7ら3が 小 さ く，か つ 空気

が乾燥 し た 晴 天 夜 は Rn 。が 大 き い の で ，放射最大冷却

量が大 き くな り，冷却が 激し くな るわけだ．

　第 1 表 に は地面 の 状態 と 土壌や積雪 な ど の 熱容量 と

熱伝導率を 示 し た．

　第 5 図 は放射最大冷却量 が 17℃ の 条件 の ときの，夕

方か ら の 時間 と地表面の冷却量 の 関係で あ る．パ ラ

メ
ー

タは地 表層 の OG ρG λG で ある．新雪時や乾燥地 で は

冷却が 大き い こ と を示 し て い る．

　一般の 場 合を含め て夜間 の 放射冷却 に つ い て 要約す

る と，  晴天 で 空気 が 乾燥 して い る と き は地表面 へ 入

る 大気放射量 が少な く放射最大冷却量 が大 き く， 冷却

が激し い ．曇天 日 は雲か ら の大気放射暈 が 大 き い の で

冷却 は 小 さ い ．  ど の よ うな地表面状態 で も十分時閔

が経過す る と，冷却量 は放射最大冷却量 に 近 づ い て い

くが ，そ の 速さ は 土壌層の 熱的パ ラ メータ （叱 ρG λG ）に

よ っ て 異な る．夜間 の 長 さが 6〜20時間程度の極域以
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第 7図

　 　 　 20　　　　　　　　　 25　　　　　　　　　 30

　 　 Potential　 temperature （de窪｝

温位 の 鉛直分布 の 時間変化 の計算結果，
数値 は 地方時 （Kimura 　and 　Kuwagata ，
1995）．

外な ら，放射冷却量 は土壌水分 の 多 い 湿潤地 と密度 の

小 さい 積雪地 で は 2 〜 3倍の違 い が ある．  風 が ある

夜や傾斜地 で は 斜面流 が 発生 し，風 に よ っ て 大気 か ら

地表面 へ 顕熱が運ばれ ， 地表面 の冷却は抑制 さ れ る．

  風が あ る と き，地表面付近 の 空気 の 乾 ・湿 と，土壌

の乾 ・湿 に よ り ， 地表面で蒸発 に な る か 結露 に なるか

に よ っ て冷却量 は違 っ て くる．空気が湿 っ て い て 適 当

な風速 の と き 結露が も っ と も多 くな り，冷却は 抑制 さ

れ る．  微風夜に放射冷却 に した が っ て 地温が下降 し

て い る と き，急 に 風 が出 て くれ ば，大気か ら地表面 へ

顕熱が 供給さ れ ， 地温 は急上昇す る．そ の 結果，地上

気温 も上 昇す る．もう 1 っ の 過程 として，夜間に接地

逆転層が で き て い る と き ， 風が 吹けば ， 上下 に 混合 さ

れ る の で ， 地面付近 の 気温 は．ヒ昇，やや上層 の 気温 は

下降す る．

　 4 ．各種地表面に おけ る地表面温度の 日変化

　熱容量 （CGPG ）は 熱量 をどれだ け貯 め うる か を ， 熱伝

導率 （λ，，）は地表面 とそ の 下層 と の間で の 熱の 伝え や

す さ を表す も の で あ る．そ れ ゆえ，CGPc．　lc は，夜 間 に は

地表面 の 冷却 の 度合 い を，日中 に は地表面温度 の 上昇

の 度合 い を決 め る パ ラ メータ と な る．

　 口中は ， 夜間 に 比 べ て一般に 風が強 く対 流活動が盛

ん な の で ，顕熱 と潜熱 の 輸送量 も大 き くな る．し た が っ

て
， （a ）地表面か ら の蒸発 景 が 重要 な パ ラ メ ー

タ とな

る．また ，（b）地表面 の ア ル ベ ー
ド 仮 射 率）が小 さ

い 場合に は，日射量 は多く吸収さ れ て ， 地表面温度は

上昇 しや す い ．

　以 上 の 条件 に つ い て の 定暈的な検討 は，次 回 に行 う

こ ととし，こ こ で は観測例の み を示 し て お こ う，第 6

図 は地表面 が ア ス フ ァ ル ト， コ ン ク リート ， 裸地 ， 芝

生 の 場合 に つ い て，晴天 日 の 地表面温度 の 日変化 を比

較 し た も の で あ る．ア ス フ ァ ル ト面 は黒 くア ル ベ ード

が 小 さい の で コ ン ク リート面よ り日中の 温度が 上昇 し

て い る．芝生地で は蒸発 が もっ と も盛 ん で，地表面 に

入 る 日射量 の 多 くが蒸発の潜熱に費や さ れ る た め 昇温

し に くい ．ア ス フ ァ ル ト面 と芝生地 で は 正午 の 温 度 は，

10℃ も違 う．

　 これ らの観測 は距ll＃IOO　m 以 内の 近接 した範 囲 で 得

ら れ た も の で あ る．した が っ て ， 各地表面上 の気温 （高

度 1m 以上）は ほ と ん ど同 じ とみ な し て よ い だ ろう．

も し，これ ら の 地表面 が 広大 で tw100　rn 以上 の広が り

が あれ ば，各地表 面上 の気温 も地表面温度 に 応 じて 変

わ っ て くる．つ ま り，砂漠の よ うな 蒸発量 の 少 な い 地

域 で は，蒸発散 が 盛 んな森林 ・草地に比 べ て ，気温 も

高 くな る．

　 5 ．気温の 鉛直分布の時間変化

　地表面 か ら大気 へ 輸送 さ れ た 顕熱は，ま ず最下層 の

大気 を加 熱し ， 拡散に よ っ て し だ い に 大気境界層全体

を昇温 さ せ る．第 7 図 は 夏 の 晴天 日 の 朝 6 時 か ら 夕 方

18時 まで の 温位 の 鉛直分布の時間変化を示 し て い る．

ただ し，これ は数値 シ ミュ レ
ー

シ ョ ン の 結 果 で あ る．

こ の 図で は，午後 の 大気境界層 （大気混合層）は高度

2500m 近 くまで 高 くな っ て い る．朝 6 時に直線の 温位

分 布で あ っ た も の が ， 9 時 に は 高度 300m 以 下 で 1
〜 2℃昇温 し，しだ い に高温範囲は拡大 し ユ5〜18時 に

は高度 2 OOm 付近 まで ほ ぼ等温位層と な っ て い る．た

だ し，地表面 と高度 10m まで の 範 囲 は 温度差が 大 き く

複雑 に な るの で， こ の 図で は省略 し て あ る が，18時の
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地 表面温度 は 12時 や 15時 の 地表面温度 よ り 5 ℃ 以 上 も

低温に な っ て い て ，こ の時刻 に は す で に冷却が始 ま っ

て い る．

　 6 時 の 直線分布 か ら各時刻の 分布曲線で囲 まれ た三

角形 の よ う な範囲の 面積 （昇温量） は地表面 か ら大気

へ の顕熱輸送量 に概略等 し い ．こ の図は幅80km ，深 さ

1000　m の 比較的大 き な 盆地状谷 地形 の 中央部 を想定

した と き の 数値計算結果 で あ る．盆地の 場合に は ， 空

気塊が 盆地 の 底か ら山 の 方 へ 昇 り，さ ら に 山 の 方か ら

盆地上空 へ 流れ，そ うし て 盆地 の 底へ 沈降し て くる と

い う循環流が形成 され る．こ の 循環 の 沈降流 に よ る効

果 が 温位 の 鉛直分布 に 現 れ て い る．例 えば12時 の 鉛 直

分布に見られ る高度 600〜2000m 付近 の 弱安定層は ，

こ の 効果 に よ る も の で あ る．平地 で も定性的 に は， こ

の 図 に 似た温位鉛直分布 の 時間変化が観測さ れ る が ，

上記 の 沈降流の 効果 は 現れな い ．

　 日中は 対流 と乱流 が 盛 ん な た め ，熱の伝わ りか た が

速 く大気境界層の 上部に は，こ の 図 に 示 された よ うに，

ほ ぼ等温位層 が 形成 さ れ る．し か し夜閾は 下向 き の 顕

熱輸送量が小さ く， 地表面 の 冷却 に と もな っ て 形成 さ

れ る安定層は 下層 か ら ゆ っ く り と厚 さ を 増 し て い く，

　 6 ．地形や ，海岸か らの 距離に よる気温 の 違い

　現実の熱的局地循環 に よる熱輸送 は複雑で ，上述の

沈降流 に よ る効果は観測 に よ っ て 確認 で き る と は限 ら

な い が，盆地 の 深 さ が 相対的 に 深 く な る と，盆地固有

の 特徴が顕著に見 られ る こ とが ある．

　第 8 図 （b） は 直径 450m ，深 さ 100　m の 盆地 （福島

県吾妻小富士 ， 旧噴火冂 ） で観測 された温位鉛直分布

の模式図 で あ る．図 に 付け た番号（1），（2），（3），（4）

は時間の 経過順 で あ る．夜 間 の 放射冷却 に よ っ て，日

の 出 の こ ろ ま で に 冷気層 「冷気湖」が形成 され，温位

は （1）の 分布 に な っ て い る．こ の と き の 立体構造 は 上

図 （a ）の （1）に対応 す る．口が昇 り日射 が 地表面 に

注が れ る よ う に な る と下層 か ら ほ ぼ等温 位 の 「混合層」

が 形成さ れ る．同時 に 斜面付近 で は温 か い 空気は斜面

に 沿 い 「斜面上昇流 」と な っ て 上 っ て い く．盆地底の

上 に で きる 「混合層 」 の 中で は，温 か い 空気 と冷た い

空気が激 しく上下 に混合 して い る．斜面上 で は ， 斜面

で 熱せ ら れ た 空気塊 は，そ の 少 し上 か ら，よ り高温 の

気層に よ っ て 蓋 を被 せ られ た よ う に な っ て い て ， そ の

ま ま鉛直 方向 に 真上 に昇 れ ず，薄い 混合層 の 様相を も

ちな が ら斜面 に 沿 っ て斜め方向に昇 っ て い く．一
方，

こ の 斜面上昇流 を補償す る た め の沈降流が盆地 の 中央

（α）

（b）

「
　

17

2

一

下 マ 「
− mu − −

1

高度

　 　 　 　 　 　 　 　 　 　 　 温位

第 8 図 　盆 地 大 気 の 昇 温 過 程 の 説 明 図 （Kondo ，
　 　　 et 　al．，1989）．

部で起 こ る．沈降流 に よ っ て 形成 され る 温位分布 は 分

布 （1）の 鉛直勾配 を ほ ぼ保 っ た ま ま下方 に 下が っ て き

て ， 分布 （2）の よ うに な る， こ の 状 態 の 立 体構造 は 上

図 （a ｝の （2） に 示 さ れ て い る．時間が経過 して ，下

層 か ら で き る 「混合層」 と沈降流 に よ っ て で き る 「沈

降加熱層」が ほぼ等温位 に な っ た の が 分布 （4）で あ る．

こ れ が 日中の 温位鉛直分布で あ る．

　盆地 で は，一
般風 が な い と きで も，夜間 は 「斜面下

降流．」が ，H 中は 「斜面上昇流」 が 発生 し，大気 と斜

面 の 間で 比較的大 き な顕熱 ・潜熱 の 交換 が 起 き る．そ

の た め，盆地で は気温 の 日較差が 平地に比 べ て大き く
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第 9 図　山 と平地 に お け る気温 日変化観測

　　　 値 の 比 較 ，（上 ） 筑 波 山，（下〉 川

　　　 渡 （森 。近 藤，1984）．

な る．ま た ，

一
般風が や や 強い と き に は，周囲 の 山岳

に よ る 遮蔽効果 に よっ て 風速が弱 くな り， 日中 ， 盆地

の 底 の 部分 の 地表面 は昇温し や す く，そ の 結果 で も，

気 温 が 平 地 に 比 べ て 高 く な る ．

　
一

方，山地 の 地上部で は夜間は冷気が ，日中は暖気

が 溜ま りに く く，気温 の 日変化 は 小 さ い ．第 9 図 （上

段）は茨城 県筑波 山の 山頂 （標高868m ）と麓の下妻 （標

高20m ）に お け る晴天 日 5 日間平均 の 気温 の 日変化 で

ある．15時 か ら朝 まで の 気温変化量 は麓で は約 15℃ で

あ る の に 対 し山頂で は約 4．5℃ で あ る．同様 に ，第 9 図

（下 段） は宮城 県川 渡 の 山頂 （標高 572m ） と，ゆ る い

傾斜の 尾根線上 （標高 550m ），お よび麓 の 平地 （標高

175m ） に お け る 晴天 口 1  日間平 均の 気温 の 比較 で あ

る．気温変化量 は平地で 約12℃ ，尾根線上 で 約 6．5CC，

山頂で 約4．5℃ で あ る．

　両図 か らわ か る よ うに ， 冷気を堆積 しや す い 山麓平

　 0 　　　　　　　6 　　　　　　 12 　　　　　　18 　　　　　　24

　　　　　　　 　　　JST

第／0図　晴天 日の 平 野 部 か ら盆 地 に か け て の 気温

　　　 の 日変化観測 値 の 比 較，矢印 は 風向が 急

　　　 変 した時刻を示す．W ：亘 理，　 S ：白石 ，

　　　 Y ： 梁 川 ，F ：福 島 （Kimura 　 and

　　　 Kuwagata，1993）．

地や 盆地 で は，気温 は日の 出直前 まで 下が る の に対 し，

冷気 を流出 しやす い 山頂で は 日没約 1 時間後 か ら気温

は ほ と ん ど下 が ら な い ．そびえ立 っ ような地形ほ ど冷

気は 溜 ま りに くく，その 気温 は 地形 の 影響 を受 け て い

な い 同
一

レ ベ ル の大気温度 に 近 い 値 と な る． こ の こ と

を利用 し て ，盆地底の 上空 の 気温 を推定す る こ とが で

きる．

　海岸域 で は 海上 と陸面間 で 気温 に差がで き気圧差が

生 じ，日中 は 「海風」が発生 す る．ま た，平地 と盆地

問で も昇温 の しか たが 違 い 気圧差が で き て ， 平地か ら

盆地 へ 向 か う循環流 「平地
一

盆地風」が形成さ れ る ．

こ れ ら 「海風 」や 「平地
一

盆地風」 が 気温 に 及 ぼ す 影

響を見 て み よう，第 10図 は1991年 6 月 8 日 の 晴天 日に

仙台平野南部か ら福島盆 地 に か け て の ア メ ダ ス 4 地点

に お け る気温 の 日変化 を示 して い る．こ の 日 は高気圧

に 覆われ，上空 の
一一

般風 は南〜南西 の 風 で あ っ た．海

岸か ら5km の W 池点 （亘理） で は 9 時 こ ろ か ら気温

は ほ と ん ど上昇 しな くな る． こ れ は海 ヒか ら ほ ぼ
一

定

温度 の 東寄 り の 風 が 吹き始 め た こ と に よ る．図中の矢

印は風 向が 急変した時刻 を示 し，海風 が始 ま っ た こ ろ

で あ る，海 岸 か ら風 に 沿 っ て 約30km に あ る S 地 点

（白石 ）で の風 向の 変化 は 13時 で あ り，そ の 後，気温 は

下降し始め た ．約40km に あ る Y 地点 （梁川，福島盆

地 の 入 り口 ） で は 15時に 風向が 変わ り北寄 りと な り，

約 5Gkm の F 地点 （福島）で は 16時30分 こ ろ 風向 が 急

変 した ，こ の 時 刻 は 循環流 「平地
一

盆地風」が 盆 地 へ

到達 した こ と を示 して い る．こ の程度 の 距離まで は「海
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第11図　晴天 日 に お け る 岬 （番 号 6 ：御 前 崎），海

　　　 岸域 （番号28 ：東京），内陸平野 （番号 36：

　　　 前橋）， 内 陸盆 地 （番 号48 ：松本），山岳

　　　 域 （番号55 ： 日光）に お け る温 位 （下の

　　　 図） と 気 圧 （上 の 図）の 日 変化 の 比 較

　　　 （Kuwagata ，　 et α1．，1990）．

風 1は入 り込 ま な い と考え ら れ て お り，「平地
一

盆地風」

の 到着 で ある．福島に お け る 日中の最高気温は 亘理 に

比 べ て 6℃ 以上 も高 くな っ て い る． こ こ で 例 と し た 地

域
一
帯 は，海風 の 生 じ る範囲 と平地

一
盆地風 の 生 じる

範囲 が 隣接 して お り，両範囲 を 区別す る境界は明らか

で はな い ．盆地 に 近 い 平野部で は ， 海風 と平野
一

盆地

風 が 合体 した 状 況 の 風 が 吹 い て い る と考え て よ い だ ろ

う．

　第11図下段 は］986年と 1987年の 高気圧に覆われた 4

〜 6 月 の 8 日間平均の 気温日変化 の 比較 で あ る．番 号

6 （御 前崎）は 岬 ， 番号 28（東京）は海岸域，番号 36（前

橋 ） は 内陸平野，番号48 （松本）は内陸盆地 の 底，番

号 55 （日光）は 山岳域 の 代表地点 で あ る．同図 上 段は

各地点 に お け る気圧の 日変化 の 比較 で ある，岬 や 山岳

域 （6 ，55） で 気圧変化 が 小 さ い の は，そ の 上 の 大気

境界層全体の昇温量が少な い こ と を意味 し て い る．内

陸平野 や 内陸盆 地 （36， 48） で は 昇温量 が 大 き く日中

の 地上気圧 は 4hPa 前後 も下 が っ て い る．高 い 高度 ま

で 気温 が 上昇す る と，それ に応 じ て 地 ヒ気圧 の 降下が

大き くな る，こ の 原理 を利用す れ ば，地 ．．ヒ気圧 の 変化

か ら，ど の 高度ま で気温が上昇 して い る の か を推定す

る こ とが で き る．また，夜閲 な ら冷却 に よ っ て で き た

冷気層 （冷気湖）の 厚さ を推定す る こ とが で きる （近

藤 ・桑形 ，1984）．

　 7　 ま と め

　太陽か らの 「目射量」 と大気 か らの 「大気放射量 」

の 変化 に よ り，地表面温度が変化 し大気 の 温度 も変わ

る．は じ め に ， 簡単な例 と して 夜 間 の 「放射 冷却」 を

考 えた ．  地表面温度の．ヒ昇 ・’ド降の 速 さは ， 地表層

の 熱的 パ ラ メータ （熱容量 と熱伝 導率） に よ っ て支配

され，また 地表面 の 吸収す る放射エ ネ ル ギーに比例す

る．  盆地内 の 大気 の 昇温過程は，平地 と違い ，斜面

の 効果 に よ る熱の 循環 が作用 し て い る．  大気昇温量

は盆地 内や内陸平野 で大 き く，沿岸域や 山岳で 小 さ い ．

　 8．Q ＆ A

Q1 ：藪川 の 最低気温 はなぜ本州一なの か ，他の 地域

で も同 じ状態 の と こ ろ は あ る と思 わ れ る の だが ？

　A1 ：そ の と お りで あ る ．気象の 記録は，気象官署あ

るい は ア メ ダ ス 観測所な どで記録 さ れ た もの が 正 式 に

な る．実際 に は，藪川 よ り低 い 最低気温が生 じて い て

も，そ こ に 観測所が な け れ ば ， そ の 温度 は 「推定恒」

と考 える．実は，藪！rlで 1945年に氷点下35℃ を記録 し

た の は 現在の ア メ ダ ス 地点 で は な く，地形的 に ず っ と

下流 で，冷気が 溜 ま りそ うな場所に お け る値で あ る．

　 5万 分 の 1 の 地形 図 を 眺 め て ，地形的 に 低温が出そ

うな と こ ろ と して ， 同じ北上高地 の 門馬 ア メ ダス が あ

る の で 行 っ て み た ．こ の ア メ ダ ス は盆地 の 底 で は な く，

鉄道線路脇の 小高い 丘状の 地点 に 設置 さ れ て い た ．も

し，こ の ア メ ダス が 数100m 離れ た盆地状地形 の くぼ

ん だ 場所 に 設置 さ れ て い れば，放射冷却が激し い 夜間

の 最低気温 は もっ と低温 に記録さ れ る と 思わ れ る．最

低気 温 に は 局地性 が あ り，わずか 200〜30e　m 離れ た場

所間 で ， 10DCも違う こ とがあ る．

　た だ し，気象観測所は そ の よ うな局地 的な低温が出

現 す る 場所 に 設置す る の が よ い と は 限 ら な い ．目的に

も よ る が ， な る だけ，その 地域 の 広 い 範 囲 を代表 で き

る場所 に 設置す る の が よ い ．

　 っ い で に付記 して お きた い こ と は ， 東北地方南音ll　3

県 の ア メ ダス 観測所 に つ い て 風速計設置場所 が適当か

ど うか を 調 べ た と こ ろ，67個所中の 29個所 （約 43％）

は，す ぐ近 くに 障壁 となる建物な どが あ り， 風速観測
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値 に は代表性が な く，利用 に 際 して は 注意 が必要 で あ

る （桑形 ・近藤，1990）．昔 の 観測所 （現在 は ア メ ダス

とな っ て い る ） で は 役場 の 入 とか ，農家 の 人 に 依頼 し

て 観測 が 行わ れ て い たが，現 在 の 風 速 は ケ ーブ ル を

使 っ て 電気的に 測 る よ う に な っ て い る の で ，今後 は，

更新 に 際 して は適地 に 風速観 測塔 を移設す る の が よ

い ．ま た，周辺 に低木が あ っ て 当初は よ か っ た と し て

も，樹木 が 成長 し，風速計が樹冠 の 中に 埋没 した よ う

な例 も見 られ る の で 注意 し よ う．

　Q2 ；接地逆転層の 解消と，もや の 消失に つ い て ．晴

天 で 空 気が 乾燥 した 風 の 弱 い 朝 の こ と，日の 出前 に煙

か，もやがた なび い て い た．この こ と か ら接地逆転層

が で き て い た と 思 っ た．日 が 昇 る と煙 や もや は な く

な っ たが ， こ れ は逆転層の解消 に よ る もの と考え て よ

い か ？

　A2 ：煙や もや の たなび きは，その 層の 安定度が非常

に 大 き く乱流 が 弱 く，拡散が ほ とん ど な い と き に 見 ら

れ る，直射光 が あ た る と，  微粒 子層が 日射の 吸収に

より直接昇温する，  地表面が加熱さ れ ，大気は 下層

か ら の 顕熱輸送量 に よ り しだ い に 昇温す る （乱流に よ

る加熱），   加熱 した 地表面か ら の 赤外放射量 の増加

に よ り高度 1m 〜10　m 付近 の 層 が 昇温 （赤外放射 に よ

る遠隔的 な加熱） す る．そ の 結果 ， し だ い に乱流が激

しくな り，煙 や もや が消失し た と思 わ れ る ．な お ，日

の 出直後 の 0 〜10m の 大気 層 の 平均 的 な昇温 速度は

10分間あた り0．3〜 1℃ 程度で ある．

　Q3 ：「海陸風」や 「平地
一
盆 地風」の よ うな循環 と 同

じ よ う な 原因 で 吹 く局地的な風は他 に あ る か ？

　A3 ：「海陸風」は海．ヒと陸上 で ， 「平地一盆地風」は

平地 と盆地で 顕熱交換量 が 違う こ と が 主 な原因 で 発生

す る 局地風 で あ る．同じ よ うな こ と は ， 森林域と砂漠

化域 （都市化域）の 間で も，あ る い は積雪域 （多積雷

域）と無積雪域 （少積雪域），な ど で も起 こ り う る．こ

れ らの 現象は ， や や 広域の 気圧 の傾 きが 小 さ い と き に

つ い て ，数日〜長期間 の 資料 を統計すれ ば，明瞭 に 見

い だす こ とが で き る．

　広 い 平地 が積雪 で 覆わ れ る と，口中で も積雪面の 温

度は 0℃ 以 上 に は な れ ず，地表面近 くの 気温 も，普通

なら 0℃以上 に なれ な い ．し か し，近 く に樹木の 生 え

た 山 地 が あ る と，山地 で は樹木 の 日射吸収 に よ り昇温

し ， 山地か ら平地へ の循環流 が 形成 される．そ の 結果，

平地 の 日中の 気温 が IODC程度 まで 上 昇 す る （Yamaza −

ki，　1995）．

　現実の 大気現象は，い ろ い ろ な 原因 が 重 な っ て 生 じ

て い る が ，特定 の 条件の と き に は，そ の条件で 発生す

る現象が顕著に な る．した が っ て，デー
タ解析で はそ

の 現象 が 顕 著 に 現れ る条件ご と に統計を行え ば ， 興味

あ る現象が 見い だ さ れ る．
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