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Yuzo SAKAMOTO and Tamotsu ISHIDA 1973 Nonstationary Model of Katabatic Winds 

with Consideration to Heat Balance. Low Tenψeratu問 Science，Ser. A， 3.1. (With 
English Summary p. 103) 

熱収支を考慮した斜面下降風の非定常モデノレ

坂本雄三

(北海道大学大学院 理学研究科)

石田 e7 
フじ

(低温科学研究所)

(昭和48年 9月受理)

1. まえがき

斜面が冷却，加熱されることによって生ずる斜面風の理論としては，古くから Prandtlの

ものが有名である。彼は定常な場合について風速と温位の高度分布を与える式を理論的に導い

た。そして，その理論式は実測とかなりよく一致するという論文1)，2)も，いくつか発表されてい

る。また Gutmanらは，斜面の傾きが変化している場合について，数値実験を試みている3)。

一方，このように斜面風の詳しい構造を研究するのに対して， Ballは南極の斜面下降風 (Kata-

batic Wind)について水力学的な観点から hydraulicjumpが起きる条件を理論的に調べたりペ

バルク的な方法を用いて，下降風に及ぼす Synopticな気圧場やコリオリカの影響を研究して

いる 5)。

しかしながら，斜面風の原因が輯射によって斜面の表面が冷却されたり，加熱されたりす

ることにあるにもかかわらず，斜面の表面での正味輯射，大気からの顕熱と潜熱，斜面の下か

らの伝導熱などの収支を考慮した理論的研究はほとんどなされてこなかった。即ち，斜面が幅

射によって，冷やされる(暖められる)ι 斜面風が吹き出すが，風が吹き始めると， 乱流に

よって垂直方向の熱交換が盛んになり， 斜面は余り冷え(暖まら)なくなる。すると， 斜面風

自体も発達が抑えられ，ある強さのところで，ほぼ定常な流れになるはずである。このような

考えのもとに1次元的ではあるが，斜面の表面での熱収支を考慮した斜面風のモデ、ルを考えて

みた。

そして，下降風の場合に限って，下降風がどんな構造をもって，どの程度まで発達するか

ということを，運動方程式とエネルギ一式を数値積分することによって調べ，実際の観測デー

ターとの比較を行なってみた。

11. 基礎方程式

斜面風に関する基礎方程式の導き方については，徴気象学の教科書6)，7)にものっているが，

方程式を簡略化するときの仮定を明瞭にするために，以下に述べる。
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第1図座標軸のとりかた

x-z 座標系と ~-ç 座標系は斜面の傾斜角日だけ傾いている

今，一定の傾斜角 αを持ち，無限に拡がった斜面を考える。座標系は，第1図のように，

斜面に沿ってf軸，それに垂直にC軸をとることにする。コリオリ力を無視すると，大気の運

動は c-1;面についてだけ考えれぽよいから，運動方程式として (1)と(2)が，エネルギー保存則

として (3)が，連続の式として (4)が成立する。

( 1 ) au. au au ~ n arr . a (YT aU ¥ 
ー十u:，-~ +W一 -Cpθ a~ -g sinα+ ar (KM 'a'C) at I ~ aC I ~ a1; - ~pv aC " ~... ~ I a1; ¥Ma[} 

(2 ) 
a初日W. aw 
-;~ +u一一一+ω一一一 -Cp{} ~; -g cos α at，U.~' LV  a1; '-'p v a1; 

π=  (foJ可=手但し，

( 3 ) 
。θ. a{}. a{} a I TT aθ¥ 
Tt十 U否F十waξ= a[ ¥1¥.Haξj 
。ρB
一一+;，e (pu)+一一(pw)= 0 at ' aC \f'~/' a1; (4) 

ここで，u，ωはそれぞれ風速の5およびC成分であり，KM'KHはそれぞれ運動量および熱の

渦動拡散係数である。その他の文字は，気象学で一般に用いられている物理量と同じである。

初期の状態における量を添字 rOJを付けて表わし， 初期条件として， まづ次の二つのこ

とを仮定する。

初期状態では大気は静止している。従って， (1)と(2)より静刀学の方程式として，

(5 ) 0= -C"{}，，生9....-asi
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が成立する。

ii) 大気は一定の温位勾配Bを持って，成層している。従って，

θ。(c，1;) =θω+Bz = {}oo+B(c sin α+1;cos α) (7 ) 

と書ける。但し， {}ooはz=Oにおける初期の温位である。

更に，方程式を簡単にするために，以下のことを仮定する。
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初期の静止状態における量からの偏差量を添字 f'Jを付けて表わし，)
 
-
1
 

・
1
・1

(8 ) 

( 9) 

θ= {}o+{}' 

斜面が無限に拡がって

π=π。+πF

とし，更に偏差量の 2次以上の項は無視できる。

iv) 斜面の表面は一様に冷却，或いは加熱されると考える。従って，

いることを考慮すると，

。u aw a{}' arr' 
aC = a; = ar = aC ーリ (10) 

密度変化は重力と関係した項だけ考えればよいとプシネスク近似が成立する。これは，

いうことであるから，連続の式(4)は

が成り立つ。

v) 

au . aw 
τγ十一手入 =0
Oc 01" 

(11) 

という簡単な形になってしまう。

また，境界条件として，以下の二つの事を仮定するo

vi) c=Oで，u=w=Oである。

vii) c=∞で，U=グ=ピ=0である。

以上の仮定とそれから導かれる事項により，方程式(1)-(4)は，以下の如く簡略化される。

まづ， (10)と(11)より w=constantになるが，条件 vi)を考慮すれば，更に，w=Oになってしま

う。次に， (8)と(9)を(1)-(3)に代入して， (5)， (6)， (10)および条件 iii)を考えれば，結局 (1)，(2)， 

(3)は

(12) 
。u θ aI TT  aU ¥ 
一一=一-qsin α十一一IKM一三lat {}o 1I W"  - ， ac¥ M ac} 
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という簡単な形になってしまう。 ところで， (13)はグよりどを求めるのに使われる式であっ

て，uとθを求めるには， (12)と(14)だけあれば，充分である。

Prandtlの理論

有名な Prandtlの理論については，詳しいことは先に挙げ7こ教科書に譲り，ここでは，

の結果だけを引用して，その理論の問題点を検討してみることにする o

Prandtlは，斜面風が定常に達したときの風速と温位の高度分布を与える式を以下のよう

に導いた。 (12)と(14)において，定常ということと，渦動拡散係数が高さによって変化しない

ということを仮定すると，

そ

111. 
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O zfLg sin α+KBff与
θ。 U句

yy  d2{}' 
U15 Sln α 1、...u --，--;;;-~ ~111 U. - ，l..l>..t1 d'2 

(15) 

(16) 

という，Uとグに関するこつの常微分方程式が導かれる。 この連立微分方程式を境界条件 vi)，

vii)を考慮し解けば，UとθFのoこ関する分布を与える式として，

U(ト吋先)fsinh(一千)

但し， (}h={}'(O): 表面での温位偏差

が得られる。

J一/盛山旦ず
-，¥yB sin2α/ 

(17) 

(18) 

このように，Prandtlの理論では，風速の強さを決定するのに大きな寄与をしている斜面の表面

での温位偏差 {}hという量は，境界値として任意に与えなければならず，斜面の諸性質がわかっ

ていてもタ斜面風の強さを決定することはできない。更に，渦動拡散係数についても任意に与

えなければならず，そもそも，その高度変化が考慮されていない。ところで，この (}oは，本来

斜面の表面における輯射量，大気からの潜熱や顕熱，斜面の下からの伝導熱などの収支から，

決定することができる量である。そこで，次節で述べるように，表面での熱収支を考E言、し，更

に，渦動拡散係数についても，高度変化と安定度による変化をできるだけ考えた斜面風の数値

的なモデ句ルをつくってみた。

IV. モデル

1) 方程式系

大気の運動方程式とエネルギー式として， (12)と(14)を用いる。斜面の表面から下につい

ては，斜面を構成している物質の温度を T，熱拡散係数を Kとして，熱伝導の式，

が成立するとする。

日T a2T 
at ル a~2

(19) 

(14)と(19)は次に述べる表面での境界方程式によって結びつけられ， 大気と斜面内部の温度分

布が決定される。気温分布が求められれば， (12)より風速分布が決められる。 但し， 渦動拡散

係数は，その時の風速と気温分布に従って，刻々変化してゆく。

2) 表面での熱収支

(12)と(14)を結びつける境界方程式として表面での熱収支を表わす式

RN+H+C = 0 (20) 

を用いた。ここで，RN，H， Cは正味輯射，大気からの顕熱，斜面の下からの伝導熱の熱流量で
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ある。大気からの潜熱は大気中の水蒸気量が少ないものとして熱収支を考える際，無視した。

今，表面に与える熱量を正に取ると， (20)の各項は以下のように表わすことができる。

RN = (1ーα8)18+(1ーαL)(lz一σTi)

H=κι叫pベ(件Kr4羽Z釣)←
C←=一→i(得3芽fL←円0 

(21) 

(22) 

(23) 

ここで， 18は日射による短波長輯射，IL は大気からの長波長輯射， αsとαι はそれぞれ短波お

よび長波に関する反射率(計算を実行する段階では斜面を黒体と考えたので， αL=Oとした。)，

T8は表面温度，。はステファンの定数，Zoは粗度定数，iは斜面を構成している物質の熱伝導

率である。更に， 18とIょに関しては，近藤めが得た経験的な式を晴天であると仮定して用いた。

それによると

f A ¥ 、
ん=JO(号l∞s1; 10.3+0以町0.055Cl+O.04em) sec， 1 

cos 1; = sin cp sin d十coscp cos d cos h 

ん =σT，，，4{1一(0.49-0.0刷万)}

(24) 

(25) 

(26) 

で与えられる。ここで， 1; は太陽の天頂角，品は太陽定数，aとdは地球太陽聞のそれぞれ，平
均およびその時期での距離，向と T明は地表面付近の日平均水蒸気圧と気温，cpはその場所の

緯度，dとhは太陽の赤緯と時角である。

3) 境界条件の修正

大気乱流の理論に従い，斜面の表面での条件を

i) u(ZO) =0， 

ii) T(zo) = T(O)， 

のように修正した。

また数値計算することを考慮して，大気の上層と斜面の下層における境界条件を以下のよ

うに与えた。

iii) u(D)=O，および T(D) = constan t 

iv) T( -S)=costant 

ここで， DおよびSは，温度がほぼ日変化しないと考えられる地上からの高度および表面から

の深さであり，実際の値としては， Dは数百m，Sは 1m程度が与えられる。

4) 渦動拡散係数

山本と島貫は，乱流輸送量が高さに関して一定であると考えられる地上数10mまでの大

気境界層において適用できるものとして，以下のような形で，運動量についての渦動拡散係数

を与えた9)。

び=一σf，
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L = -u~/k ・1 ・ H
() P' Cp ， 

tt4ーIC什1-2Ptt3_2tt2+1 =0 

ku*z 
I'>.M=ーす一

ここで，ttは若=kz tþ~主)によって，定義されるユニバーサル関数， σ とパ定数， u*は

摩擦速度，kはカルマン定数，Lはそーニン・オブホフの長さである。山本と島貫は， σとして

15， Pとして不安定な場合は0，安定な場合は 1/6を与えている。この山本と島貫の式は厳密に

は平担な土地において，定常な風が吹いているときにだけ成立するのであるが，今大胆にもこ

の式を斜面風の場合についても，表面が傾いていることに注意を払って適用してみることにす

る。そして温位と風速の分布および斜面に垂直な高度Cから KMを求めることができるように

以下のように変形した。

こ*
ゆ

Jゆ

が一|与 11ν 2pー桝1=0

ん=(ヲ YI-~(I+ν

(27) 

(28) 

(29) 

。θ ou
但し， νは大気の分子動粘性係数である。こうすれば'dご'dξを与えることにより， (27)より
r* うrが得られ，これを (28)に代入してゆについて解けば州求まる。ゆがわかれば(却)より任
意の高さにおける KMが得られる。また，KMとKHについては種々の議論があるが，ここでは

KM=KH=Kを仮定した。しかし，このようにして，それぞれの時刻ごとの Kを計算し，uと

θの時間変化を追っていったところ，それらの値は数分ですぐ発散してしまった。この原因は，

斜面風の場合 o竺=0となる層が必ずあり，その層では(29)から求められる Kの値が νというoc 
極端に小さい値となってしまうためで-あろうと考えられる。そこで， (29)を適用できる条件と
oK 

して，一ー討を仮定し， (29)を使って求められる Kの値はこの条件が満たされている層におoc 
いてのみ有効とした。また，この条件が満たされていない層では，その層の一つ下の層の Kの

値をその層の Kの値として使うことができると仮定した。

このような仮定を設けても下の層より順に計算していけば，ある時刻における Kの値は全

層にわたって計算される。そして，Kの値についてこのような方法を用いることによって，計

算不安定をのがれることができた。

この方法は，物理的には根拠がないが，Kが高さについて一定として得られた Prandtlの

理論式が実際とかなりよく一致することから考えて，それ程大きな誤りがある方法とは思われ

ない。
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V. 数値計算の方法

地表面付近の気温 T惜の値として T(D)を用い，各パラメータの値と斜面の中の初期の温

度分布を与えれば，大気が静止している場合， (20)式の内の未知変数は (25)式の h(太陽の時角)

だけとなり ，hの値が計算される。 この hの値を初期時刻とする。風速と気温の垂直分布を求

める (12)，(14)および斜面内部の温度分布を求める (19)の偏微分方程式は Saulievの数値積分

法lO)，J1)，12)によって解いた。

計算の手}I買は第2図に示すよう

に，まづ時刻が定まると日射が計算さ

れる。従って表面温度の 4次方程式で

表わされている熱収支の式(20)におい

て， 伝導熱の項を L1t時間前の時刻に

おける Tの値を使って，また顕熱の項

を L1t時間前の時刻における OとKの

値を使ってそれぞれ求めれば，この 4

次方程式は解くことができる。表面温

度が決まると L1t時間前の時刻の U，θ，

Tの値を併用することにより，現時点

のu，8，Tの分布が求められる。 さら

に求められた u，θの分布により (27)，

(28)， (29)式で Kの垂直分布が計算さ

れる。そして再び熱収支の式にもどっ

て次の時刻の計算に進むというのがお

Flow Chart ot the Computation 

第2図計算の手順

破線の右側が現時点，左側は L1t時間前の時点

およその計算方法の流れである。偏微分方程式を差分方程式に直すとき，高さ或いは深さのき

ざみ tKは，その対数をとったとき間隔が等しくなるように分割した。時間のきざみ L1tの値と

しては 15秒と 30秒とについて計算してみたが最大，風速で数 cm/s，温度でO.l
O
Cの違いしか

なかった。従って計算の誤差はこの範囲であると考えてよい。

VI. 計算例と実測値との比較

(1) 伯方島での観測との比較

今岡は，瀬戸内海の伯方島で 1961年の 10月から 11月にかけて，斜面下降風の観測を行な

った2)。第3図に，その観測点周辺の地図を示す。観測点は谷から海岸にかけて幾つかあった

が，そのうち V2，V3， V5の3点におけるデーターを引用した。 IV節で示したモデ、ルを用い

て数値計算を実行する際，第 1表の 1)で示すパラメーターの値を用い，地温の初期分布が直線

分布であるということを仮定した。

計算で得られた地上 1mの風速， 30cmの気温，および地表面における正味輯射，顕熱，伝

導熱の各熱流量の時間変化を第4図の実線で示す。破線と一点鎖線は観測値であり，各観測点
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名を付記してある。また第5図に計算で、得た風速と気温

の高度分布の時間変化を示す。 この図の中で白丸は 19

時における V5点での観測値である。観測を行なった場

所が谷状の地形で，モデ、ルの無限に拡がった斜面とは異

なるが，風速と気温について時間変化・高度分布ともほ

ぼ実測値と一致した。また第4図から明らかなように，

斜面の傾斜が数度以上ある場合は，日没と共に下降風は

ほぼ定常になることが確かめられた。

(2) パラメーターの値が及ぼす影響

このモデ、ルで計算される風速や気温が，計算する際

に与えられるパラメーターの値を 1個だけ変えたとき，

どのような影響を受けるかを調べてみた。第1表の 2)代

表値で示すパラメーターの値を仮定した場合(斜面は雪

でおおわれているとした)，最も下降風が発達する日の出

時における風速と気温の高度分布を第6図の実線で示

す。ここで，これらの代表値の内，粗度定数だけを大き

くしてlOcmに変えた場合(点線)，斜面を構成している

"'1，9 m 
o 100m 
------' 

第3図伯方島の地図の一部

V2， V 3， V 3は観測点を示す

物質を雪から土に変えた場合(熱伝導率，熱拡散係数が変わる。 アルベードは変えなかった。

一点鎖線)，斜面の傾斜角だけを小さくして 5度に変えた場合(破線)の計算結果をあわせて示

してある。

粗度定数が大きくなると表面での顕熱が増加するため，また斜面が熱伝導率の大きな土に

変わると伝導熱が増すため表面は冷えにくくなり，下降風はやや衰えることが判った。ここで

第1表 数値計算をするとき仮定されたパラメーターの値の一覧表

ノミラメーター 1)伯方島 3)みずほ基地 単 位

緯 度 'p 34.23 43.0 一70.7 deg. 

太陽赤緯 il -8.23 (15. Oct.) 10.0 (Feb.) -23.0 (Dec.) deg. 

アノレベード: 日8 20.0 60.0 77.0 ヲも

粗度定数 Zo 25.0 1.0 0.05 cm 

熱伝導率 i. 2.63X 10-3 3.0 X 10-4 1.0 X 10-3 caljcm.s・OC

熱拡散係数 IC 5.0x 10-3 2.5 X 10-3 4.0x 10-3 cm2fs 

傾 斜 角:日 10.0 10.0 0.332 deg. 

温位勾配 B 0.6 1.0 0.6 。Cjl00m 

水蒸気圧:向 12.0 1.5 0.0 mb 

上限の高さ D 100.0 200.0 280.0 m 

下限の深さ S 1.0 0.5 1.0 m 

上限の気温 T(D) 20.9 -2.0 -11.0 。C

下限の温度 T(-S) 21.3 0.0 -28.2 。C

註: 雪の熱伝導率と熱拡散係数，雪国の粗度定数の値は文献 13)，14)， 15)， 16)による
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伯方島で観測された一定高度での風速と気温の時間変化と計算値

実線が計算値，破線と一点鎖線が観測値
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第4図

。

注目されるのは，斜面の傾斜角が小さくなると，かえって下降風は発達するということである。

このことは斜面傾斜が小さくなると大気は流れにくくなるが，風が弱ければ斜面がよく冷える

ため，結果的に傾斜が大きなときより強い流れになった時点で平衡に達するためで、あると解釈

される。

そこで斜面の傾斜角以外の条件が同じとき，日の出時に最も強い流れになる傾斜角を求め

てみた。第7図は各傾斜角に対して，日の出時における高度5，15， 25， 35 rnでの風速を表わし

たものである。傾斜角以外のパラメーターは第 1表 2)の代表値を用いた。傾斜角以外のバラ

メーターがこのような値をとるときは，約0.2度の斜面で最も強い流れとなる。

(3) 南極大陸の斜面下降風とその日変化

最後に輿味ある例として，南極みず、ほ観測拠点における観測データーとの比較を試みた。
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u(りも}

および

ー3

伯方島で観測された風速と気温の高度分布，

計算で求めた高度分布の時間変化

白丸が 19時における観測l値，実線が同時刻における計算値

第5図

第8図に第11次日本南極観測隊雪氷部門，清水弘らの測量によるみずほ観測拠点周辺の地図を

示す。斜面の傾斜角は一定ではないが，大きな峰や谷はなしこのモデルを用いるのに適してい

る。観測は第12次隊山田知充，他によって 1971年 10月から翌年1月まで行なわれたが，その

うち 12月27日から 29日にかけての正味輯射量，気圧，地上1.8mにおける気温，深さ 18cm

における雪温，地上5mにおける風速と風向を第9図に示す。風向がほぼ一定であることと，

風速の高度分布を調べてみると高度5-10cmに最大値が現われていることから，ここで観測

された風は斜面下降風にちがし、ない。第9図で注目されることは，気温が最高を 14時から 16

時の聞に，最低を 2時から 4時の間に示しているのに対して，風速も日変化して，最大を 8時

から 12時の間に，最小を 20時から 22時の間に示していることである。つまり気温と風速は一

定の位相差をもって日変化している。風速と気温がこのような日変化を示すことは，それほど

稀れなことではなく， 1971年 10月初旬から 1972年1月中旬にかけて約50%がこのような日

変化を示し，長いときは 1週間以上も持続したことがあった。もし下降風の変化が斜面の表面

温度の変化に完全に対応しているものならば，気温が最低値をとるときに風速は最大値をとっ
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第6図 パラメーターの値の変化が風速と気温の高度分布に及ぼす影響

実線は第 l表の 2)代表値を与えたとき，点線は粗度定数だけを 10cmに変えたとき，破

線は傾斜角だけを 5度に変えたとき，一点鎖線は熱伝導率と熱拡散係数だけをそれぞれ

2.5 X 10-3 cal/cm-s・OC，6.0 X 10-3 cm2(sに変えたときの日の出時における計算結果
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計算で求めた熱流量，気温，雪温，

風速の日変化

第 10図みずほ観測j拠点に於ける観測データー第9図
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第 11図 計算第 1日目における気温・風速・渦動拡散係数の高度分布の時間変化

図中の数字は時刻jを示す

99 

て完全な逆位相となるはずである。 事実，この節の (1)で明らかなように， 斜面が数度以上の

傾斜角を持っている場合は，気温と風速の時間変化はほぼ完全に対応していた。ところが斜面

の傾きが緩くなると，気温が下っても大気はすぐには流れださず，風速は気温に対して遅れて

変化するであろう。このような予想の下に第 1表の 3)で示すパラメーターの値と，日平均気温

が -220C，初期の雪温分布が指数関数で表わされると仮定して 2日間の計算を行なった。その

結果を第 10，11図に示す。第 11図では第9図の実測値に対応して，表面における熱流量，地

上 187cmの気温，表面温度，深さ 17cmの雪温，地上 16，5.5， 0.1 mの風速をそれぞれ時間に

対して記入してある。第 11図は気温，風速，渦動拡散係数の高度分布の時間変化である。これ

らの計算結果を第9図の実測値と比較すると以下のようになる。

i) 南極の斜面下降風の特徴である気温と風速の位相差は，計算でも 4-5時間というほ

ぼ実測値と一致する結果が得られた。しかし気温・風速・正味輯射量の個々の日変化を比べる

と，それらの最大値・最小値が計算では実測値より 2-3時間早く現われている。

ii) 日変化の振幅や絶対的な値については，計算では最低気温が低くなり過ぎたため，正

味輯射量の変化においても最小幅射量が実測値より大きな値となった。しかし最低気温がこの

ように実測値より低くなったにもかかわらず，計算で、得た風速は全体として実測値より 5m/s

ほと‘小さい値である。これらの不一致は計算するときの初期条件を静止大気と仮定したこと

と，モデルが 1次元であることに原因があると思われる。

iii) 風速と気温の高度分布について計算結果と比較しうるような詳しい観測はなかった。

しかし，山田らの観測によると風速が最大を示す高度は雪面上lOcm位のことが多かったよう

である。この観測が正しければ，第 11図から明らかなように計算で、得た最大風速の高度は大

きすぎることになる。
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(4) 斜面の傾斜角が気温の位相差に与へる影響

気温と風速の日変化における位相差については，斜面の傾斜角の値が大きく影響している

ので，以下のような理論的考察を行なった。この考察では渦動拡散係数を一定と仮定したので，

その結果は厳密には正しくないが，傾斜角の値が及ぼしている影響の程度を知るには十分であ

ろう。

今， (12)， (14)において，KM=KH=K=一定と仮定すると

(30) 

(31) 

iJu ()' ， TT  iJ2u 
一一=一，gsinα+K ~~: iJt θo >1 ~... ~ ，~- iJC2 ， 

。θ a2θF
一一+uBsinα=K一一一iJC2 
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となる。この偏徴分方程式の解として

μ=  U(C，)exp(山t)， 

グ =θ(C，)exp (i，ωt) 

(32) 

(33) 

なる周期解を仮定する。さらに境界条件

U(O) = U(∞)=θ(∞) = 0， 

θ(0) =θ。=constant 
(34) 

(35) 

を考慮すると，uとグの実数解は

i) …ミイ喜のとき

u=J与引去計(ト卜ト一寸叩eは吋x

0グド 号引(卜トい臼叫吋x却p到(同C，)μ川凶c∞ωO白叫s

#
c
 
との

す一同
f
u
v
 

<
 

u=子引(ト一吋一的μ山Cοω)同凶凶州s討m州1n川n叫(ω門 1よρ山Cο肘山)+同十村e回吋X

グド=争引(卜吋x却p似(一灼μ凶山Cο)μ凶凶附c∞ω州Oω州s叫(ωト円μ仇μ1よρCο山)

μ1-、平工芸， 112 = Jr::一会I' 
m= (与語ザ， Uo=θoJ瓦

となる。なお(30)(31)との定常解として

ただし

ただし

U1 (C，) = Uo exp ( -1n!;，) sin (mC，) ， 

θ1 (C，) = 8o exp (-mC，) cos (mC，) ， 

Uo =川支

(40) 

(41) 

が得られるが，これらの解を (36)-(39)のU とグの周期解に重ね合わせたものも (30)と(31)を

満足する。 (36)と(38)をu=Aucos (ωt-cpu)， (37)と(39)をグ=Aocos (ωtー仰)という形に書

きなおすと，風速と気温に開示、る位相仇，仰は次のように与えられる。

i)…婦のとき

れ =tan-If-C1+C2
¥Sl十S2 ) 

内 tan一1(五二三ι}
¥C1+C2 ) 

(42) 

(42) 
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ii) sinωJZのとき

れ=tan-1 (ーC1+C2
¥ SI-S2 } 

v-tan-1/S1+S2} 
o - ldl1 ¥ C

1
+C
2
} 

ただし C1 = exp(一μ1')COS (μ1')' C2 = exp (-112') COS (μ2') ， 

SI = exp (一μ1')sin (111') ， S2 = exp ( -112') sin (μ2') 

(44) 

(45) 

であるq いま αがh と内の値にどのような影響を及ぼすかを知りたいのであるが， (42)-(45) 

で判るように μl'とμよの値を与えれば，'P.Uと向は決定される。そこで

μl' =走g(ゾ子lnα+ω)}!，ル主任IJ芽slnα叶)き
であるから値を決めにくい CんEごを独立変数と考え， αをノミラメーターとして内と仰を計算

した。 1例として，g=980 cm/s2， B=O.6 X 10-40K/cm， 80 = 253
0K，ω=2π/lday=7.27 X 1O-5cl 

とした場合の '/.fKに対するれ/ω と仰向の変化を種々のαの値に対してグラフにし第 12
図に示した。実線が風速の位相，破線が気温の位相を表わし，それぞれに傾斜角が radianで付

記されている。渦動拡散係数K として，どの程度の値を選ぶかが大きな問題ではあるが，傾斜

角 αを小さくしてゆけば，仰の増加よりれの増加の方が造かに大きいので，風速と気温の位相

差が急激に大きくなることは明白である。

VII. むすび

表面での熱収支を考慮することによって，ある斜面が与えられた場合，どの程度の斜面下

降風が吹くかということが計算できることを示した。しかし，このモデルの適用性については，

さらに検討の余地が残っている。とくに，南極大陸などのように規模の大きな斜面では，この

ような 1次元モデルで、は説明できない現象が起っていることが十分予想される。このことを確

かめるには2次元モテ、ルを作成しなければならないが，数値実験の第1段階の範囲では本論文

で示した 1次元印デルで、も，ある程度満足できる結果が得られた。

おわりに，みずほ観測拠点で観測を行ない，そのデータを提供された低温科学研究所物理

学部門の山田知充助手に深く感謝します。なお，計算は北海道大学大型計算機センターの

FACOM230-60によって行なった。
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Surnrnary 

Prandtl's stationary theory has been renewed in the theoretical studies of slope 

winds. It has been specified in several works that distributions of wind and temperature 

predicted by him are in good agreement with observed ones. Height dependency of 

eddy diffusivity， however， was taken no account of in his theory. Furthermore， the 

value of the temperature disturbance 8o on the surface of a slope， which makes a great 
contribution to a wind speed， must be arbitrarily determined as a boundary value. 

Therefore， a wind profile cannot be obtained theoretically， even though we know at-

mospheric conditions and the characteristics of the slope， whereby the value of 8o should 

be determined by considering a heat balance at a surface， i. e. a balance among net 

radiation， sensible heat， latent heat， conductive heat from under the surface and so forth. 

Now， the discussion is restricted to the case of a katabatic wind. Air is cooled 

from the lower layer because of a large amount of emission of radiative heat from the 

surface in the clear night. Then， the cooled air parcel is heavy enough to sow out 

down the slope. The sensible heat from the upper layer increases because of turbulent 

mixing with an increase of a wind speed. At last， the upward radiative heat begins to 

balance the sensible heat， so that cooling at the surface is suppressed. As a conse-

quence， a katabatic wind develops no longer. 

According to such considerations， the pattern of the katabatic wind development 

during the night could be simulated by giving the characteristics of the slope and the 

initial conditions of the atmosphere. The numerical model of katabatic winds was con-
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structed although it is a one-dimensional one. 

The following were adopted as equations of momentum and energy: 
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(2) 

(3 ) 

where ， is coordinate measured normal to the slope (Fig. 1)， u component of wind ve・
locity parallel to the slope，θpotential temperature， {}o potential temperature in the initial 

state， K eddy diffusivity， B lapse rate of potential temperature in the initial state，α 

angle of inclination of the slope， T temperature of the material forming the slope， " 

its thermal diffusivity. (2) is connected with (3) by the following equations with regard 

to the energy budgets at the interface: 

。T (j2T 
一一-at ル a，z

RN十H+C=O，

RN = (1ーαs)Is+h-aTs4， 

(T' aθ¥ 
H=ρCplK一一)

p ¥ ~~ a， j， ~zo 

( aT¥ 
C=ー 21一一一l¥a， }(~o 

where RN is net radiative flux， H sensible heat flux， C conductive heat flux， Is solar 

radiation， h incoming long wave radiation，αs albedo for solar radiation， Ts surface 

temperature， p density of air， Cp specific heat of air， Zo roughness parameter of the 

slope， 2 heat conductivity of the material forming the slope. But the latent heat was 

considered negligible in (4). The empirical formulae by Kondo (1967) were used tO-es-

timate Is and h. 

For the purpose of calculating eddy d巡回ivitiesfrom a wind and temperature 

distributions， the equations obtained by Yamamoto and Shimanuki (1966) were rewritten 

as follows: 

(4) 

(5 ) 

(6 ) 

( 7) 

(8) 

( 9) 

ト一社osα
グー|与r-zpが 2p-2(tZ十1= 0， 

K=(与YI安1+ν， (10) 

where o nondimensional shear function，ぴ dimensionlessheight， k Karman constant，ν 
kinematic viscosity of air，σ=15， p=O for an unstable condition， p=1/6 for a stable 

aK 
Plausible values of eddy diffusivities could be calculated by assuming -一ーミ0，a， condition. 

besides these equations. 

Numerica! integration of (1)， (2) anr.l (3) was carried out， and the results were com-

pared with the data observed actually. 
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Firstly， a comparison was made with the wind and temperature profiles obtained 

by lmaoka (1961). The calculated results agree fairly well with the observational data 

(Figs. 4 and 5) though observations were made in the valley (Fig. 3). Secondly， effects 

of some important parameters used in this model on a wind profile were investigated. 

Consequently， the following were found (Fig. 6): 

1) A katabatic wind develops somewhat better on the slope covered with snow than 

on the slope where soil is exposed. 

2) A relatively strong air flow occurs with a decrease of the roughness parameter 

of the slope. 

3) A wind speed increases with a decrease of the angle of inclination of the slope 

though it takes a longer time to develop a katabatic wind. But a katabatic air flow 

is the strongest at the sunrise at places where α=0.20 (Fig. 7). 

Finally， the katabatic winds in Antarctica were simulated. A katabatic air flow 

occurs all day long on the slopes in Antarctica where radiational cooling dominates五t

all times. Furthermore， it was found from the data obtained at Mizuho Camp that 

winds had diurnal variations with an amplitude of 4-6 m/s at 5m and the phase di任erence

from variations of temperature at 1.8 m of 4-6 hours (Fig. 9). The simulation showed 

that the phase di妊erencebetween the wind speed and the temperature agreed fairly well 

with the actual data， though their absolute values contradicted (Figs. 11 and 12). The 

assumption of a static air condition as the initial condition and the one-dimensionality 

of this model might have yielded the discrepancies. However， results obtained from 

this model ar巴 lookedon as satisfactory for a one-dimensional simulation. 


