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要 旨

論文の全体構成

本論文では, 沿岸域の防災問題 を解析するために, 波浪 ・高潮 ・津波の数値 シミュレー

ションを取 り上げる. そ して, 数値シミュレーション技術 を利用 して得られる物理現象の

時空間的に密な情報が, 災害の現象を解明する上で最適であることを述べる. 一方, 数値

シミュレーションによる災害現象の解析は, 高度な専門技術を必要とする. そこで, この

問題を解決するための方法 として支援システムの構築について提案を行う.

研究の第1段 階として, 波浪 ・高潮 ・津波 と, 波浪 ・高潮の外力となる海上風の現象毎

に, 迅速な対応が可能で, かつ日本沿岸の広域 に適用が可能な数値計算技術に関して研究

を進め, 個別の現象 に関する数値計算技術の提案と実現象への適用性について検証を行う.

第2段 階 として, 数値計算による出力成果を有効に利用するための解析技術に関して,

日本沿岸の災害現象の事例研究をもとに述べる.

第3段 階 として, 個々の数値計算技術 と解析技術を有機的に結び付けた沿岸防災の解析

を支援するためのシステムを設計する. このシステムは, 沿岸防災に携わる技術者が, 容

易かつ迅速に操作 を行えることを基本方針とする.

波浪 ・高潮 ・津波の数値計算

はじめに, 波浪 ・高潮 ・津波の個別の災害現象を数値シミュレーションにより扱うため

の手法を提案する.

第1に 述べる波浪 ・高潮現象の外力となる海上風の数値計算については, 外洋海上風の

推算と陸上地形の影響を受ける内湾海上風の推算に分類する. このうち, 外洋海上風 につ

いては, 気圧傾度力 とコリオ リカと底面摩擦力がバランスする運動方程式から海上風の鉛

直分布を推定する理論式を提案し, 理論値 と観測海上風 とを比較することにより理論の妥

当性を検証する. また, 陸上地形の影響を受ける内湾の海上風については, 推算風 と観測

風 との相関解析結果を利用した経験式を提案する. さらに, この経験式を利用 し, 陸上の

地形条件を考慮 したマスコンモデルによる内湾海上風の推定手法を提案する.

第2に 述べる構造物の設計の主要な外力となる波浪の数値計算については,設 計波の算

定等に利用される波浪推算に限定する. 本論文では, 高波を対象 とする波浪推算 と高波を

含む通常時を対象とする波浪推算に分類して, 各々について実用的なモデルを採用する.

外洋の波浪推算 は, 深海波を対象 とするMRIモ デルを適用 し, 観測波浪 と比較することに

より手法の妥当性を検証する. さ らに, 外洋 と通 じる内湾域の波浪推算 においては, 波浪

の発達・減衰 と浅海域 における波浪変形を同時に考慮した浅海波浪推算モデルを提案する.

そ して, 外洋か ら進入するうね り性の波浪と湾内で発生する波浪が共存する場に適用する

有効性について言及する.

第3に は, 波浪とともに構造物の設計に重要 となる潮位偏差の主要因となる高潮の数値

計算について述べる. 高潮 の現象 については, は じめに高潮が発達するための重要な要素
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をまとめる. その後, 従来型の高潮推算モデルの限界 と新たな高潮推算モデルの必要性を

述べ, 多層モデル による高潮推算理論を提案する. このモデルを用 いて, 我が国の計画偏

差の条件として多用 されている伊勢湾台風来襲時の高潮の再現, 土佐湾の異常高潮の再現,

熊野灘の高潮痕跡値の再現, 東京湾の高潮再現に関する事例研究を行う. そ して, これ ら

の成果に基づき, 本論文の提案モデルが, 日本沿岸で発生する高潮 に広く適用可能なこと

を立証する. また, 現地への適用の過程で, 高潮現象を再現するためには, 従来型のモデ

ルで考慮されている気圧低下に伴う成分と海上風の吹き寄せによる成分とともに, 密度成

層 による海岸部の高潮増幅成分とWave-Setupに よる水位上昇の成分を考慮することが重

要である点を明らかにする. さらに, 内湾の高潮 を再現するためには, 陸上地形の影響を

受けた海上風の再現が重要である点を改めて明確にする.

数値計算技術を適用する第4の 現象として, 大規模な海象災害をもた らす津波の数値計

算を取 り上げる. 津波 の数値計算については, 日本近海 を津波の発生源 とする近地津波の

計算と, 津波の発生源が遠方 にあって, 外洋を伝播 して 日本沿岸に来襲する遠地津波の計

算に分類して扱う. 津波の現象を計算する上で重要な点 として, 津波の影響が広域に及ぶ

ことを考慮 し, 複数の海岸を同時に計算対象 とすることが可能なシステマチックな手法に

ついて提案する. そして, 広域の津波現象を扱 う手法の妥当性を, 多数の海岸における津

波の観測記録及び痕跡高との比較により検証する. また, 津波の数値計算を有効利用する

ための方法を事例研究により明らかにする.

沿岸防災支援システムへの応用

先に述べた海上風 ・波浪 ・高潮 ・津波の数値計算技術を利用 して, 数値計算とその結果

の解析技術 を結合 した沿岸防災の総合的な解析を行うための支援システムについて提案す

る. 支援システムの提案においては, システムのハー ドとソフトの設計を行い, システム

の全体構成 を計画する.

本論文で提案するシステムは, 多数の解析を可能にするソフ トウェアと解析に利用する

複数のデータベースにより構成されている.

沿岸防災における外力の解析は, 設計波の算定に代表される波浪解析と設計潮位の算定

に代表される高潮 ・津波解析がある. 本論文では, 2つ の解析について, 一連の解析処理

を分析 し, 解析の処理段階における支援 システムとの関係を明確にする. その後, このシ

ステムを, 日本沿岸の外力解析へ適用 した事例研究について述べ, 各々の処理段階におい

て, 支援 システムが有効であることを明らかにする.
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1. 序論

1.1 研究の背景

わが国は, 台風と津波の常襲地域に位置し, 冬期に強

い北西季節風が吹くという厳しい自然環境にある. その

ため, 沿岸域は, 波浪 ・高潮 ・津波災害により, 幾度と

なく甚大な被害を受けてきた. 1959年の伊勢湾台風によ

る高潮災害, 翌1960年のチリ地震津波による災害はその

代表的なものと言えよう. この2大 災害を契機に, 防災

に関する研究が脚光を浴び, 防災施設の建設も精力的に

行われた. しかしながら, 1994年北海道南西沖地震津波

により被害を受けた奥尻島では, 10年前に発生した日本

海中部地震津波を設計外力とする防災施設の建設がなさ

れていたにもかかわらず, それをしのぐ規模の津波が来

襲した. また, 1999年の台風18号では, 既往最大規模を

超過する高潮時の潮位により, 九州沿岸から周防灘沿岸

の広範囲において, 浸水に伴う大規模な人的 ・物的被害

が発生した.

過去の災害状況を踏まえて施設規模を決定する現在

の防災対策において, 自然災害を完全に防ぐ防護施設を

建設することは, 限界があるという貴重な教訓を改めて

我々は学んだ. そのため, 防護施設を主体とするハー ド

対策とともに, 避難を中心とするソフト対策の必要性に

関する認識が高まり, より高い精度で災害の現象を把握

する重要性も増している,
一方, 近年, 臨海部の再開発, 沖合人工島の建設,

港湾施設 ・海洋性レクレーション施設の整備等に見られ

るように沿岸域が高密度に利用されるようになり, その

円滑な利用と防災対策のための気象 ・海象予測技術が重

要な要素となっている. それに加えて, 三大湾を中心と

する都市圏の臨海部を海象災害から防護する施設は, 築

後30～40年を経過し, 急速に老朽化が進展している. そ

のため, 当初の防護機能を確保するために, 大規模な再

整備が緊急課題となり, 確度の高い外力条件の設定が要

求されている.

このような状況において, 沿岸防災に関する研究 ・

調査を省みる時, 個々の防災技術については, その高度

化のみならず, 技術の有効活用を促すために, 関連技術

の系統的な整理を行い, 日本沿岸の広範囲への適用を可

能とする汎用的な展開を目指す必要がある. それには,

沿岸防災の総合的な解析技術を具体的に確立し, 多数の

適用事例により技術の内容を明確化することが必要とな

る.

1.2 研究の目的と方針

沿岸域における防災問題を解析する場合, まず始めに

行われるのは, 発生する災害を引き起こす現象の解明で

ある. 現象を科学的な手段を用いて再現し, さらに, 将

来の発生を予測するのである, 数値シミュレーションは,

今日のように電子計算機が発展 ・普及し, その機能が飛

躍的に増大している点から考えると, 時空間的に密な情

報が必要となる災害現象の解明に用いる最適な手法であ

ると言えよう. 一方で, 数値シミュレーションによる現

象の解析は, 高度な専門技術を必要とする.

そこで, 本研究の目的は次のように定める.

波浪 ・高潮 ・津波に関する数値シミュレーション技

術の高度化と実用化を図るために, 各シミュレーション

技術について整理し, 現地への適用が容易な手法の提案

を行うとともに, 現地への適用性に関する検証を行う.

また, 日本沿岸へ適用するための支援技術に関してシス

テムの構築を図る.

この目的に対する研究の実施方針は, 次のように定

める. 第1段 階として, 海上風 ・波浪 ・高潮 ・津波の現

象毎に, 迅速かつ日本沿岸の広域に適用力河 能な数値計

算技術の整理と提案に関する研究を進める。第2段 階と

して, 数値計算の成果をハー ド対策 (施設設計等) とソ

フト対策 (避難計画等) の両面に対し, 有効利用するた

めの解析技術を, 事例研究をもとに述べる. 第3段 階と

して, 個々の数値計算技術と解析技術を有機的に結び付

けた沿岸域の防災情報に関する出力を支援するための数

値解析システムの設計を行う. このシステムは, 沿岸防

災に携わる多数の技術者が, 容易かつ迅速に操作を行え

ることを基本方針とする.

1.3 研究の構成

本論文は, 第2章 において既往の数値シミュレーショ

ンに関するレビューを行い, 第3章 から第6章 まで, 海

上風 ・波浪 ・高潮, 津波の数値解析について研究成果を

まとめる. また, 第7章 においては, 沿岸防災の数値解

析のシステム化について述べる. 第3章 から第7章 のは

じめには章別の概説を行い, 章の最後にはまとめを行う.

第8章 においては, 研究成果の全体のまとめと今後の課

題及び展望について述べる.

個別の数値計算の研究成果として, 第3章 は, 波浪,

高潮現象の外力となる海上風の数値計算について述べる.

この章では, 3.2において外洋海上風の推算についてま

とめ, 3.3において陸上地形の影響を受けた内湾海上風

の推算についてまとめる.

第4章 は, 構造物の設計の主要外力となる波浪の数値

計算のうち, 設計波算定等に利用される波浪推算につい

て述べる. この章では, 4.2において高波を対象とする

波浪推算についてまとめ, 4.3において高波を含む通常

時を対象とする波浪推算についてまとめる.
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第5章 は, 波浪とともに構造物の設計に重要な潮位偏

差の主要因となる高潮の数値計算について述べる. この

章では, 5.2において高潮現象における重要な要素につ

いてまとめ, 5.3において多層高潮推算モデルの理論に

ついて提案する. その後, 現地への適用事例として,

5.4に伊勢湾の高潮再現, 5.5に土佐湾の異常高潮の再現,

5.6に熊野灘の高潮痕跡値の再現, 5.7に東京湾の高潮の

再現をまとめる.

第6章 は, 大規模な海象災害をもたらす津波の数値計

算について述べる. この章では, 6.2において近地津波

の計算を, 6.3において遠地津波の計算をまとめる.

そして, 第7章 は, 海上風 ・波浪 ・高潮 ・津波の数値

計算と結果の解析技術を結合した沿岸防災の総合的な解

析の支援システムについて述べる. この章は, 7.2にお

いてシステムの設計をまとめ, 7.3においてシステムの

解析理論について再度概説し, 7.4において日本沿岸の

外力解析への適用をまとめる.
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2. 既往の海象災害の数値計算に関する研究

2.1 海上風の数値計算

海上風の推定法としては, 傾度風モデルを始めとする

各種の風推算法, 観測データの補間法, マスコンモデル

による方法, 3次元気流数値シミュレーション等がある.

いずれも海上風が受ける底面摩擦の影響をどのように表

現するかに重点が置かれている. 特に, 内湾においては,

周辺を囲む陸上地形から影響を受けるため, 海上風は空

間的に大きく変動し, 傾度風モデル等の従来多用されて

いる風推算モデルでは, 精度の高い推定を行うことが困

難であった.

海上風推定に関する初期の研究は, 例えば傾度風のよ

うな地表面の摩擦の影響を受けない自由大気の風と観測

風の相関解析を行い, 両者の平均的な関係を表す経験式

を求めることが主な内容であった. 観測風と傾度風速の

関係は, 直線回帰式, 対数回帰式, ベキ乗回帰式などで

まとめられ, いずれも気圧分布から計算される自由大気

の風速を経験式に代入することにより, 海上風が推定で

きる. このような経験式は多数提案されており, 主なも

のでも, 高橋1) が提案した緯度別の経験式, 気象庁予報

部2) の気圧配置別の経験式, 地類別の経験式, 大気安定

度を考慮した経験式3) 等がある. これらの経験式は 長

らく波浪推算等種々の調査において海上風や陸上風の概

略推定に用いられてきた. しかし, 理論的な裏付けがな

く, 個々の経験式間の関係が整理されていないため, 系

統的な現地への適用法が明確でなかった.

次に, 内湾のように観測風が比較的多数地点ある海

域においては, 観測風を空間的に内挿することにより海

域内の海上風を推定する方法がある. 代表的な内挿方法

に, 有限要素法で用いられる一次形状関数を用いて観測

風から内部の風速を推定する方法がある4).

この方法は, 通常, 三角形で区切られた領域内の風

が各頂点に位置する3つ の観測地点の値により補間され

る. この平面内挿法は, 観測風を直接的に使用すること

から, 特に内湾のような複雑な地形条件下で風を推定す

る場合に有用な方法である. しかしながら, 観測風が観

測地点の局所的な影響を受けること, 陸上風を海上風に

換算して利用する必要があること, さらに, モデル気象

擾乱のように観測値の測得が不可能な風場推定に適用で

きないこと等の課題があった.
一方, 運動方程式を基礎とする理論的な風推算法には,

カル ドンモデルによる風推算法5) と変圧風モデルによる

風推算法6) がよく用いられる. これらのモデルは大気の

不安定効果を考慮したモデルであり, 主に外洋のような

地形の影響を受けない海域の海上風推定の事例が多い,

また, 大気の不安定効果を考慮するため, 気圧情報以外

に気温と水温の情報が必要となり, 入力データ作成に労

力を要する.

近年の研究においては, 陸上地形の影響を受けた風

推算法としてマスコンモデルによる風推算7),8) が, 観測

データ等の信頼性のある情報を有効に組み込めること,

簡易に地形情報を組み込めることから, 適用例も多く

なっている. ただし, マスコンモデルは, 保存則を束縛

条件として初期に設定する風場を調整するため, 初期条

件への依存性が推算精度を左右する. したがって, 陸上

地形の影響を受けた海上風の特性を反映した情報を初期

条件として組み込む必要がある点は注意を要する. また,

運動方程式を使用していないため, 風の収束及び発散に

伴う複雑な風場の推定にも限界がある.

さらに, 計算機能力の飛躍的な向上に伴い, 気流の

基礎方程式を直接的に解 く3次 元の流体の数値シミュ

レーションモデル9),10) が脚光を浴びている. ただし, こ

のモデルも初期風場として与える情報の精度に結果が左

右され, かつ多数のパラメータの設定を必要とする. ま

た, 3次 元の流体方程式を解くため, 計算容量及び計算

時間に関する負荷が大きく, 迅速な処理は依然困難であ

る. 既往研究による計算結果を見ると, 特に, 台風等の

強風時の計算値が低めに見積られる等の課題もある. 波

浪 ・高潮推算に利用する海上風の数値計算法として実用

化するために, 解決すべき課題はあり, 現在, 研究段階

にあると言える. ただし, 将来的な発展性に関して言え

ば, 有望な海上風の推算法であることは疑う余地がない.

以上の海上風に関する研究の動向をもとに, 本論文に

おいては, 外洋海上風について理論的な取り扱いを行い,

内湾海上風について観測海上風を利用した経験的な取り

扱いを主に行っている. 海上風に関する研究時期が, 本

論文で行った研究全体の期間の初期であったため, 3次

元の流体の数値シミュレーションモデルによる最新の研

究成果までを取り込めていない. しかしながら, 日本沿

岸において, 点在する海上風観測データを用いて, 実用

性に力点を置いた海上風の推定を行うことは可能であり,

これを海上風に関する研究の基本方針としている.

2.2 波浪の数値計算

海上風により発達する波浪は, 波高 ・周期 ・波向が異

なる不規則な波である. このような波の現象を取り扱う

方法としては, 次の2種 類の方法が用いられる.

第1の 方法は, 時空間的にみて特性が類似している

グループごとに代表波を定め, この代表波の発達 ・減

衰 ・変形を記述するものである. ここで, 時空間的に類

似するグループとは, 定点で数10分程度にわたり連続観

測される波の集合を考えれば良い. 通常用いられる代表

波は, 1グ ループの中でゼロアップクロス法により定義
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される一波一波の波高と周期の観測値を, 波高の高い順

に並べ, 最高波か ら1/3番 目までの波高 と周期 を平均

して, その波高および周期を代表波の諸元 と定義するも

のである. このような代表波を有義波 (1/3最大波) と

呼ぶ. この有義波の概念は, Sveldrup and Munk11) によっ

て提案 され, Bretschneider12)13)やWilson14)よ る 観測値 に基

つく改良を経た後, SMB法 (有義波法) と呼ばれる波

浪推算法として確立された.

その後, 有義波法は煩雑な波浪推定作業の効率化を

目指し, 井島ら15), 堀川ら16)により数値的に解 く方法が

開発され, 実用化が図られた. この方法は, 閉鎖性水域

の簡便な波浪推算法として, 現在も使用事例がある.

不規則な波を取 り扱う第2の 方法は, 波を波高 ・周

期・波向の異なる無数の成分波の重ね合わせと見なして,

波のエネルギースペクトルで表現するものである. エネ

ルギースペクトルの概念は, 規則波として表される成分

波を用いて不規則な現象を表現しうる点で, 仮想的な波

である有義波と比べると, 物理的な波の概念に沿った取

り扱いを行うことが可能である. この波のエネルギース

ペクトルの表示法には, 周波数スペクトルと方向スペク

トルの2種 類がある. 周波数スペクトルは成分波のエネ

ルギー分布を周波数のみの関数で表し, 方向スペクトル

は周波数と波向の関数として表す.

このスペクトルの概念に基づく初期の波浪推算は, 図

式的な解法であり, PNJ法17)と呼ばれた.そ の後 基礎

方程式として発達と減衰を考慮したエネルギー平衡方程

式が導入され, 現在のスペクトル法の原型が定式化され

た. このスペクトル法は, 海洋波浪の発達 ・変形 ・減衰

の力学的機構を物理的に研究 ・解明する過程でモデルの

改良が繰り返されており, 近年最も普及している波浪推

算法である. スペクトルの概念自体は波浪推算に留まら

ず, 合田18)により既に海洋構造物の設計法として体系化

されている.

スペクトル法波浪推算は, モデルの発展段階によって

3世代の分類がなされており, Suzuki19), 橋本ら20)に良

くまとめられているため, ここでは要点のみ記述する.

スペクトル法の第1世 代モデルは, 波浪スペクトル成

分が個々に独立すると仮定した線形モデルであり, DP

モデル (分離伝播モデル) と呼ばれる. 代表的なものに

Isozaki and Uji21)のMRI法があり, 長らく波浪予測に用い

られ, 現在も設計沖波の算定に利用されている. また,

山口ら22)や後藤ら23)による1点 出力型への応用がなされ

波浪推算の高速化が図られている.

スペクトル法の第2世 代モデルは, 風波スペクトルの

相似性を利用して複数のパラメータによって非線形相互

作用も含めたスペクトル変動を記述し, うねり成分につ

いては独立して伝播させるモデルであり, CHモ デル

(結合ハイブリッドモデル) と呼ばれる. 代表的なもの

に, Uji24)のMRI-II, Kawai et al.25)のTOHOKUモ デルが

ある. 山口 ・土屋26)のモデルもCHモ デルに属する.

スペク トル法の第3世 代モデルは, 非線形相互作用に

よるエネルギー輸送を直接的に解き, エネルギー平衡方

程式に組み込 んだモデルであ り, Hasselmannら による

WAMDIグ ル ー プ (Wave Modelling Development and

Implementation Group)27) が開発 したWAMが 代表的なも

のである. 現在の波浪推算に関する研究は, WAMに 関

す る 内容が 中心 とな ってお り, その発 展形 と して

Suzuki19)による改良型モデルも提案されている.

ただし, 高精度な波浪の数値計算モデルとされている

スペクトル法モデルもいくつかの課題がある. 例えば,

第1世 代モデルのMRIモ デルは, 各周波数成分の計算ス

ペ ク トル値がPMス ペク トル28)の2倍 を上回る場合 にう

ね りと判定 し, 波浪の発達は生じないと仮定する. この

取 り扱いは, スペク トルのオーバーシュー ト問題 として,

推算誤差を生む原因となる. オーバーシュー トとは, 内

湾のような短フェッチ海域で平衡状態のスペク トルより

も成長過程のスペクトルのピークが大きくなる現象のこ

とである. その解決法 として, Hasselmannら29) が提案

したJONSWAPス ペク トルのような ピー ク周波数帯に

エネルギーが集中するパラメータを導入する平衡スペク

トルのモデル化がある. また, 第3世 代モデルのWAM

は, 発達項の時間変化量に上限が設定されてお り, 極端

な風波の発達を制御している. しか しなが ら, このよう

な制約条件に関しては十分な検証がなされてお らず, 精

度 を低下させる要因にもな りうる. 高精度な実用化を目

指すに当たっての研究課題である.

今後, 川口ら30)が行っている 日本沿岸 の広域を対象 と

す る波浪推算への適用に関する研究等, 実績を蓄積する

ことにより, WAMの 成熟度は増す ことが期待できる.

近年の波浪の数値計算に関する研究の動向を考えると,

幾分, 斬新さに欠ける研究内容ではあるものの, 本論文

においては, 外洋の波浪推算及び内湾の波浪推算 ともに,

非線形相互作用を考慮 しないスペク トル法の第1世 代モ

デルを主に採用して研究を実施する. 波浪の数値計算の

研究時期 も, 本論文の研究全体の期間の初期であったた

め, 第3世 代モデルによる最新の研究成果を扱っていな

い. しか しながら, 日本沿岸 において, 豊富に存在する

現地の波浪観測データを, 推算値の補正に利用する手法

を基本 とし, 現段階においても, 依然として現地への適

用実績が多い波浪推算モデル (MRI法) を採用し, 実用

性 に力点を置いた波浪の数値計算に関する研究を行 う.

2.3 高潮 の数値計算

高潮現象は, 台風や低気圧によ り生じる数時間か ら数

日に及ぶ異常な潮位の上昇を意味する. この高潮の発生
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に関する物理機構には, (1) 気圧効果 (気圧低下に対して

水位が静圧的にバランスするために, 1hPaの 気圧低下

により約1cm水 位が上昇), (2) 海上風効果 (海上風によ

り海面せん断応力が作用し, この力により海水が海岸へ

吹き寄せられ, 水位が上昇. 水位上昇量は海上風の2乗

に比例し, 水深に反比例. 海岸線に沿った海上風に伴う

エクマン輸送による水位上昇も存在.) (3) その他効果

(海岸部における砕波に伴う水位上昇. 台風速度と湾の

長波伝播速度が一致する場合の共振. 海域の固有振動に
一致する揺れ戻し. 河川洪水との相互作用による水位の

上昇) がある31).

日本沿岸は1934年 の室戸台風, 1959年 の伊勢湾台風

のように過去幾度となく, 甚大な高潮災害が発生してお

り, 高潮に関する研究の歴史は古い. ただし, 高潮研究

の中で, 数値計算により高潮現象を本格的に扱ったのは,

1959年の伊勢湾台風以降である.

高潮の数値計算は, 伊勢湾台風を契機とする伊勢湾の

高潮調査32). 東京湾の高潮調査33) において実用化され

高潮推算モデルの基礎がほぼ構築された. その後, 土屋

らの高潮氾濫解析34) や2層 レベルモデルの導入35) 等,

高精度化を図るための改良が行われ, Konishi36) により高

潮数値計算法を用いた実時間の予測に至り, 第1段 階と

しての高潮数値モデルの実用化は完了したと言える.

高潮研究の進展の過程で, 高潮推算において考慮す

べき複数の条件が挙げられている. 例えば, Heam and

Holloway37) は高潮時の流れが鉛直方向に一様でないた

め, 流れを多層近似する必要性を示した. 山下ら8), 38), は,

外洋に面する沿岸において密度成層の形成によって高潮

の振幅が増大し, また, 海上風が陸上地形の影響を受け

て変化し, これが高潮に影響することを例示した. さら

に, 磯崎39) と小西40) は, Wave Setupが高潮観測値に含

まれる可能性を指摘した. 一方, 村上 ・森川41) は高潮

の河川遡上による影響を検討し, 張 ・首藤42) は陸域へ

の浸水が高潮に影響することを示した. また, Konishi

and Tsuji43) は台風9119号の事例をもとに, 広域で発生

した高潮の特性を総合的に取り扱っている. このように,

個々の条件については検討されているものの, 諸条件を

統括的に扱い, 諸条件の高潮への影響を定量的にまとめ

た例はない.

これまでの高潮推算の多くは, 海上風速を調整して内

湾の奥部で発生する局所的な高潮の最大値を再現するこ

とに重点が置かれ, 湾全体の高潮の分布や経時変化を精

度良く再現するまでには至っていない. 特に, 外洋に面

する沿岸や湾口における高潮については計算結果が過少

となる例が多い. このような場合, 観測値の再現のため

やむを得ず, (1) 沖側境界における潮位偏差を気圧降下に

よる水位上昇量よりも過度に大きくする, (2) 外洋水深を

浅く設定し吹き寄せ量を増加させる, 等の物理的に疑義

のある境界条件を設定していた41), 44). これらの操作は

領域内の自由波及び強制波の挙動を人為的に変化させる.

ここで述べた外洋沿岸で発生する高潮は, 未解明な部

分も多く, 数値解析における重要な課題とされている.

その代表的な事例が, 土佐湾において発生した台風

7010号 による外洋性の異常高潮である.

この高潮の再現は, 過去幾度となく試みられている
38), 44), 45)ものの, 成功した例はない. また

, 近年 九州沿

岸に甚大な被害をもたらした台風9918号 の高潮につい

ても, 吹き寄せが卓越する有明海 ・八代海における高潮

の再現46) は良好な成果を納めているものの, 台風が上

空を通過した周防灘の高潮現象47) については十分に把

握されている訳ではない. 最近の研究では, 台風の気圧

分布のひずみを考慮した気圧場 ・海上風場の計算を利用

し, 高潮の再現性が向上した例48) はある. ただし, 発

達から減衰までの一連 の現象を表現するまでには至って

いない. これらの例に見られるように, 外洋に面する沿

岸のみならず, 内湾においても課題は残されている.

将来の高潮研究の方向としては, 高潮と他現象との相

互作用が挙げられる. 高潮の数値計算を単独で行うので

はなく, 海上風の数値計算や波浪の数値計算と同時に実

施し, 海上風 ・波浪 ・高潮の相互作用を組み込んだモデ

ル構築の試み49) が, 既に新たな高潮研究として始めら

れている. 一方で, 日本沿岸で発生する高潮現象を精度

良く再現するための基礎的な研究も, 重要度は高い.

以上の高潮の数値計算に関する研究動向を踏まえ, 本

論文で扱う高潮の数値計算に関する研究は, 従来型の高

潮推算モデルの問題点を整理し, 新たな推算モデルを提

案することを基本方針とする. 特に, 外洋に面する沿岸

において発生する高潮について, 密度成層に伴う高潮の

増幅効果とWave Setupによる水位上昇の効果を, 直接的

に数値計算に組み込みことにより, 多種多様な沿岸への

適用を可能にする点を述べる.

2.4 津波の数値計算

日本沿岸に来襲する津波のうち, 日本の近海で発生す

る大規模な地震に伴う海底地盤変位によって引き起こさ

れる津波を 「近地津波」と呼ぶ 近地津波の代表的な例

に, 1896年明治三陸地震津波や1854年安政南海地震津波

があり, これらの地震津波により発生した沿岸における

津波高は10mを 超過 した50).

この近地津波を引き起こす大規模地震の大部分は,

日本周辺に存在する4つ のプレート (太平洋プレート,

フィリピン海プレー ト, ユーラシアプレー ト, 北米プ

レー ト) の境界近くで発生する. この境界では海溝が形

成されている. 日本の近海は複数のプレー トが重なって

おり, 大規模な地震が発生しやすい状況にある. そのた
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め, 日本の沿岸は津波の常襲地帯となっている.

日本沿岸から見て海側のプレー トが陸側のプレー ト

に沈み込み, 陸側の地殻を引き込む. 引き込まれた地殻

はひずみエネルギーが蓄積し, これが限界を超えると一

気に破壊する. この過程が, プレー ト境界で発生する地

震の原因となる. プレート境界で生じる地震に伴う海底

地盤変位のうち, 縦方向の変位が大きいと大規模な津波

が発生して日本沿岸に来襲する.
一方, 太平洋沿岸で発生した津波が日本に到達 し,

日本の太平洋岸の広い範囲において津波が記録されるこ

とがある. このような津波は,波 源が環太平洋の周縁に

位置しており,「 遠地津波」と呼ばれる. 代表的な遠地

津波としては, チリ沖を波源とする1960年チリ地震津波

が挙げられる. この津波は, 約24時間かけて太平洋を伝

播し, 日本の太平洋岸の広い範囲で津波を記録した. 北

海道南東岸, 三陸沿岸, 東海沿岸から南西諸島にかけて

の津波は2～4mに 及んだ50).

このように, 日本沿岸は津波災害が頻発する状況にあ

るため, 津波の研究は古くから活発であった.

津波の数値解析に関する研究については, 後藤51) によ

りまとめられているため, 以下に, その概要を述べる.

津波を数値計算により取り扱ったのは, Isozaki and

Unoki52) の東京湾の津波, Ueno53) のチリ地震津波から始

まるとされている. 一連 の研究においては, 津波の初期

水位の推定及び計算機能力の問題のため, 高い精度は期

待できなかった. その後, 津波の初期水位分布の推定法

としての地震断層モデル54) の適用, 津波計算による津波

波源の確定55), 構造物の越流56), 陸上遡上57) に関する技

術の進展により, 数値計算の基本はほぼ確立された.

この後, 本格的な津波数値計算が活発に行われるよ

うになったのは, 東北大学グループによる数値計算精度

に関する理論的な考察に関する研究58), 59), 60) によるところ

が大きい. これらの研究は, 近地で発生する津波に主眼

が置かれていた.
一方, 1960年チリ地震津波のように, 波源が遠方に

ある津波を, 数値シミュレーションを用いて計算するこ

とは, 津波の伝播域が太平洋の広範囲に及ぶことから,

困難な研究課題であった. しかしながら, 近年の計算機

能力の飛躍的な向上により, 外洋伝播津波を数値計算に

より追跡することが容易となった. そして, 後藤61) が

行った研究により, 遠地津波の計算精度を高めるための

分散波理論に基づく計算法が提案されるに至った. ただ

し, このような遠地津波の外洋伝播計算も, 格子間隔は

10分程度 (約18km) となるため, 沿岸域の防災計画立

案に利用する上で, 地形近似精度が不充分である. そこ

で, 日本沿岸域のみを対象とする地形近似精度の高い津

波計算と結合して利用する必要が生じる.

この近地津波と遠地津波の計算法を総合的に網羅 し

た広域的な津波計算システムの原型62) が完成するに至り,

ほぼ現在の津波計算技術は確立したと言える. さらに,

首藤ら63) による津波予報に関する研究に見られるように,

数値計算による津波予報の実現に向けた取り組みが行わ

れている.

近年発生した1983年日本海中部地震津波と1993年北海

道南西沖地震津波による津波災害は, 計算機能力の飛躍

的な進展も相まって, 津波計算を急速に普及させた. 津

波計算の検証も検潮記録や痕跡値との比較64) から, 沿岸

に配置された波浪観測網により直接とらえられた津波波

形65) による検証へと移行している. また, 沿岸域に津波

計を設置する例66) も見られる. これらの観測情報は 今

後の数値計算精度の向上における有効な情報となること

が期待される.

そのような状況において, 1983年日本海中部地震によ

り確認されたソリトン分裂による津波現象が, 研究課題

として注目されている. 最新の津波の数値計算に関する

研究において 特筆すべき点に, 岩瀬ら67), 68) による非線

形分散波によるソリトン分裂波を扱った一連の研究があ

る. また, 正村ら69), 米山ら70) による3次 元津波計算法

の開発等, より高精度な計算技術の開発へと推移してい

る. さらに, 地震断層運動による津波のみならず, 海底

地滑 りによる津波計算71), 72) や土砂移動73) を扱った事例等,

津波の数値計算法の適用範囲も拡大している.
一方, 津波防災に対する数値計算技術の応用も活発

に研究されている. 津波の数値計算における目的は, 沿

岸の津波災害を最小化するための被害予測を行うことで

ある. そのため, 津波防災の啓蒙及びソフト対策のため

に実施される津波ハザー ドマップの作成手法に関する研

究74), 75) も行われている.

このような津波防災の観点から考えると, 津波の数

値計算に関する基礎的な研究と, それに連携した津波防

災のための広域を対象とする津波計算システムの構築も

重要な課題となる. 津波計算は, 計算の実行に先立ち,

入力データ作成のために, 海岸 ・海底地形情報, 港湾 ・

海岸構造物情報, 地震断層情報が必要となる. また, 計

算値の検証のために, 既往津波の痕跡高や観測情報等が

必要となる. さらに, 計算の実行後は, 最大津波高 ・来

襲時刻 ・津波時系列等, 多種の結果の出力が要求される.

従来の津波計算では, これらの情報の保管及び整理

がなされなかったために, 同種の計算が繰り返し行われ,

複数の情報の氾濫が多々見られた. そのため, 津波の数

値情報の体系的な整理手段が必要となっている.

このような津波の数値計算に関する研究動向を踏まえ,

本論文扱う津波の数値計算に関する研究は, 現在, 最も

汎用化され, 津波防災関連の調査に適用されている手法

を採用する. 特に, 広範囲の海岸に影響が及ぶ津波の特

性を把握可能なように, 数値計算の効率的な取り扱いを
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可能とする手法の改良及び提案を行い, 現地への適用事

例を中心に扱う. さらに, 最近, 常設された波高計によ

り測得が可能になった津波の伝播波形の直接的な観測

データを利用して, 計算精度の検証を行うことに力点を

置く.
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3. 海上風の数値計算

3.1 概論

本章では, はじめに, 外洋海上風を対象とした大気境

界層理論に基づく海上風の推算法について検討し, 海上

風観測データとの相関解析より手法の検証を行う. また,

陸地の影響を強く受けた内湾の海上風に焦点を当て, そ

の特性を観測データの解析により検討するとともに経験

推定式を示す. この解析成果を踏まえ, 気象図または1

地点の海上風観測データから内湾全体の海上風分布を推

定する手法を提案する.

次に, 経験推定式から求められる風場を初期条件とす

るマスコンモデルを内湾海上風の推算モデルとして提案

する. この提案モデルを伊勢湾に来襲した代表的な気象

擾乱 (伊勢湾台風5915号) に適用し,観 測値との比較を

通してモデルの現地適用性を検証する. また, 提案した

内湾海上風モデルのモデル気象擾乱の風場に対する適用

性に関して考察を加える.

さらに, 電子計算機の発達により近年脚光を浴び始め

ている3次 元粘性流体の基本式を解く気流数値計算モデ

ル (3次 元SOLAモ デル) を利用した試算を行い, その

現地適用性ならびに将来性について言及する.

3.2 外洋海上風の推算

(1) 傾度風と台風モデルによる自由大気の風推算

(1.1) 気象情報の数値化

a) 気象図のデータ化

現在, 最も簡便な風推算法として用いられている方法

に, 後述する傾度風モデルを用いる方法がある. 傾度風

モデルによる風推算は, 天気図から任意の緯度 ・経度格

子点毎に求められた気圧情報を利用して行うことが可能

である. この格子点気圧値を求めるために, 気象図に描

かれているアナログ等圧線情報を, 計算機で処理が可能

なように線形式の数値データに変換し, さらに, 線情報

を利用して格子点毎の気圧値に平面補間することが必要

になる. ここでは, 気象図情報の数値データ化について

説明を行う.

気象図の数値化とは, アナログ表示された気象図 (気

圧情報等) を計算処理可能な線形式の数値データに変換

するものである. ここで, 線形式とは, 1本 の等圧線を

データ単位として数値化するものであり, 等圧線の気圧

値と連続した位置情報 (緯度 ・経度) が1つ のデータ群

を構成している. デジタル化は, パーソナルコンピュー

タを利用して行い, 処理過程では図-3.1の 画面出力に

より入力状況を確認する. この連続した位置情報を緯

度 ・経度座標系の平面上にプロットすると, 等圧線のア

ナログ情報を作成することができる.

数値化処理 は順に,

(1) 気象図の収集

(2) 気象図着色による読み取り基本図作成

(3) デジタイザーまたはスキャナーによる数値化

(4) 気象図読み取り結果の画面出力

(5) 気象図数値データの日単位編集

(6) 気象図データファイルの紙面出力

(7) 気象図データベースへの登録

となる.

一連 の処理段階で, 図-3.2に 表される紙面出力によ り,

データを適宜出力し, 処理に誤 りがないことを確認する.

気象図の数値化処理は, 1日 のうちの3時, 9時, 15時,

21時 の計4時 刻を単位とする日単位気象図データファイ

ルの形式で作成さ礼 随時気象図データベースとして保

管と登録が される, このデータベースを連続する複数 日

について利用することにより, 4日 か ら5日 継続する代

表的な気象擾乱期間の風を適宜推算すること力河 能とな

る.

図-3.1 気 象図のテジタル化を行 うパー ソナル

コンピュータの出力画面

図-3.2 デジタル化された気象図の出力図

b) 気圧値の格子点補間の方法

数値化された線形式の気圧情報を, 風推算に必要な格

子点気圧値に平面補間する方法として, 2次 元スプライ

ン補間法を採用する. この補間法は, 任意の位置に点在
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している情報を利用して, 等間隔に設定された格子点に

おける値を求める方法である.

スプライン平面補間法1) は, 弾性体の微小変位理論に基

づく張力と曲げの歪エネルギーを最小にする解を利用し

て, 読み取られる等圧線データを拘束条件とし, 格子点

に気圧データを補間する方法である. 具体的には, 歪エ

ネルギーを最小にする4階 の偏微分方程式を誘導し, 差

分法を用いて数値的になめらかな気圧面を作成する. こ

の方法は, 空間的になめらかな気圧分布を補間する便宜

的なものである.

対象とする解析領域Sに おいて, 次式で表されるエネ

ルギーEを 最小とする曲面Z(x, y) を定義する.

(3.1)

ここで, 式中の演算符号は,

(3.2)

であり (i, j) はそれぞれx方 向, y方 向への単位ベクトル

を示す. 式 (3.1) の第1項 は歪エネルギーに比例する項で,

第2項 は張力による伸びエネルギーに比例する項である.

σは これ らの項の復元力の強 さを表 し, σ=0で 最も滑

らかな曲面を, σ=∞で 平面を表す. 本研究では, 試行

計算によりs=1を 採用する.

式 (3.1) の第一変分を0と 置き, 部分積分すると,

(3.3)

となる. ここで, 領域Sの 境界C上 で,

(3.4)

とす れば, 式 (3.3) は, 領 域S内 で式 (3.5) また は式 (3.6) の

よ うに変 形 される.

(3.5)

(3.6)

式 (3.6) にお いて,

(3.7)

とお くと, 式 (3.6) は式 (3.8) の よ うに書 き換え られ る.

(3.8)

このとき, 境界C上 の条件式 (3.4) は式 (3.9) となる.

(3.9)

また, 次式で表すようにZ(x, y) はN個 の地 点で与えら

れたデ ータを満足 しなければな らない.

(3.10)

天気図から得 られたデータを用いて, 条件式 (3.9)(3.10)

のもとで, 式 (3.7), 式 (3.8) を連立させて解 けば, 格子点

への補間が可能 となる.

c) 格子点補間理論の計算法2)

式 (3.7) を2階 の中央差分で表示すると, 式 (3.11) のよう

に記述される.

(3.11)

こ こで, △x=△y=hと お く と, 式 (3.11) は 式 (3.12) に書

き換 え られ る.

(3.12)

同様 に して, 式 (3.8) は,

(3.13)

となる. ここで,(i, j) はそれぞれ (x, y) 方向の格子点

を示す.

今, 図-3.3の ような格子点上で斜線の領域を考える.

図中に, Pで 示 したように読み取った等圧線データがこ

の斜線部に存在す る場合に, 原点をZ1と する局所座標

α軸, β軸 を考え, 点P(x, y) との距離 をそれぞれα., β.

とすると,

(3.14)

とな る. 局 所 座標 系 にお ける点Zk(α, β) を, Zi(i=1, 4)

を用いて表現すると,

(3.15)

となる. ここで, 関数Ni(α, β) は次式のよう表される.

(3.16)

格子 点 (i, j) で は,(α, β)=(l/2, l/2) で あ り, Zkが 点

(α0, β0) で 与 え られて いる とす ると, Z(i/2, j/2) は, 式
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(3.17) により求められる.

(3.17)

領域内にデータが存在する場合は式 (3.15) の代わ りに

式 (3.17) で格子点 (i,j) に補間する. 境 界上では, 式 (3.9)

を差分化した式 (3.18) により求める,

(3.18)

図-3.4は 天気図からデジタイザーで入力した等圧線

の分布とその結果をスプライン補間した等圧線の分布を

示す. スプライン補間によって合理的な気圧分布が補間

できる. なお, スプライン補間の計算格子としては0.5°

格子を採用する. 天気図の等圧線は疎な部分がある. 仮

に0.5°格子以下で補間すると, なめらかな補間がなされ

ない場合があるため, ここでは05°格 子を採用した.

図-3.3 格子点のデータ検索範囲と局所座標系ならびに

荷重平均を行うデータ点との位置関係図

図-3.4 スプライン補間により格子データ化された

気圧よ り描かれる等圧線

(1.2) 傾度風モデルによる風推算

波浪推算 ・高潮推算の外力条件となる海上風は, 気圧

分布から推算される自由大気の風を, 海上10m高 度の風

に変換することにより求められる. ここでは, 大気境界

層上端の自由大気の風を推算する理論についてまとめる.

今, 自由大気内において等圧線が平行に走っていると

仮定すると, 気圧傾度力とコリオリカが釣り合った地衡

風平衡の関係が成立する.

(3.19)

(3.20)

ここで, (ug,vg) は地衡風速の(x,y) 成分, fは コリオ

リ係数 (f=2ωsjnθ), ωは地球自転の角速度, θは緯

度, ρaは空気の密度, Pは 大気圧である図

等圧線が閉じている場合には 気圧傾度力とコリオリ

カの他に遠心力が働き, 図-3.5で 示す傾度風の力学バラ

ンスが成立する. この図は北半球における低気圧と高気

圧の力学バランスを表しており, 傾度風は低圧部を左手

にして等圧線の接線方向に吹く. このときの傾度風の力

学バランスは, 等圧線の曲率半径7を 用いた円筒座標表

示により,

(3.21)

と表される. ここで, Vgrは 傾度風速, rは 等圧線の曲率

半径である. 曲率半径rが 非常 に大 きい場合には, 式

(3.19), 式 (3.20) の地衡風となる. 地衡風, 傾度風 ともに緯

度と気圧分布が与えられると計算できる.

傾度風バランスの式 (3.21) から, 傾度風 速は

(3.22)

となる. 気圧値は, 格子点情報として与えられるため,

閉曲線の曲率半径方向の気圧傾度を計算することは計算

上複雑となる. そこで, 地衡風Vgを 用いて傾度風を計

算すると, 地衡風は

(3.23)

(3.24)

が成立することか ら, 式(3.22)に 式 (3.24) を代入し,
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(3.25)

となる. ここで, +は 低気圧, -は 高気圧の場合の風速

となる. 式 (3.25) の曲率半径rは, 気圧の1次 微分, 2次

微分を用いて, 次式により計算できる.

(3.26)

式 (3.26) に示された気圧の1次 微分, 2次 微分は, 差分化

することにより格子点気圧値から計算できる.

傾度風を海上風の風速ならびに風向に補正する場合,

例えば, 風速は傾度風速の6割 から7割, 風向は低圧部

に約30°の角度で吹き込むように変換される. このとき

の力学バランスは, 図-3.6に 表すようになる. 図のよう

に風速ベクトルと反対の方向に底面摩擦力が作用し, 気

圧傾度力の方向は等圧線の方向によって決まるため変化

しない. それに対し, 風速ベクトルとコリオリカの方向

は変化する.

図-3.5 北半球における低気圧と高気圧の傾度風力学

バランス

図-3.6 底面摩擦による傾度風の力学バランス

(1.3) 台風モデルによる風推算

台風中心周辺の気圧分布は, 同心円で近似できること

が知られている. この特徴を利用して, 台風の気圧分布

を仮定する方法を, 一般に台風モデルと呼ぶ

この台風モデルを用いた風推算は,台 風の中心位置,

中心気圧と台風規模を表現するパラメータである台風半

径がわかれば計算が可能である. 台風の気圧分布推定式

としては, Myersモ デル 藤田モデル3)などがある. ここ

では, 波浪推算・高潮推算で多くの使用実績があるMyers

モデルを採用する.

Myersモ デルの気圧分布は, 台風中心からの距離の関数

として次式で表される.

(3.27)

ここで, Pは 台風の中心から距離rに おける気圧, Pcは

台風の中心気圧, △Pは 中心深度 (△P=P'-Pc), P'は

台風か ら遠 くはなれた地 点における気圧で通常1,013hPa,

r0は台風半径で, 台風中心か ら最大風速発生地点までの

距離を表すパラメータである.

台風の中心位置および台風圏内の等圧線情報から, 式

(3.27) の定数である△Pとr0が 計算できる. △Pとr0が 求

め られると, 任意地点における気圧分布が式 (3.27) から計

算され, 台風を中心とした対称風 台風移動によ り発生

する場の風, 2つ を合成 した風がそれぞれ以下のように

推算される.

中心対称風は, 台風が静止していると仮定 したときの

風で, コリオリカ ・遠心力 ・気圧傾度力が釣り合 うと考

えた傾度風の式 (3.22) で計算する. この時の風向は 台風

中心と風推算点を結ぶ直線に直角な方向となる. 式 (3.22)

で表 される傾度風速は摩擦を考慮 していないため, 式

(3.28) を用いて傾度風速を海上風速に換算する.

(3.28)

ここで, C1は 傾度風か ら海上風への換算係数 (低減率)

であ り, 通常C1=0.6～0.7が 採用される. また, 風向に

関しては, 傾度風の風向が低圧部に偏向するように, 風

速ベクトルを半時計回 りに30°程 度変化させる.

場の風は, 台風の移動速度 と中心対称風に比例 し, か

つ台風の移動方向に平行な風であると仮定する. 計算式

は, 台風の移動速度をVTと すると, 式 (3.2g) で表 される.

(3.29)

ここで, V2は 場の風の風速, C2は 換算係数 (低減率)

であり, 通常は中心対称風の換算係数C1以 上の値を与え

る.

合成風の風速と風向は, 式 (3.28) と式 (3.29) のベク トル和

の大きさとその方向とな り, 台風モデルによ り計算され
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る風の概念図は, 図-3.7の ように表される. このような

台風モデルを用いた風推算は, 場の風という気圧移動に

伴う変圧効果を取 り込み, 風推算が簡便かつ高速に行え

る特徴がある. しかも, 台風の気圧分布が同心円で近似

できる範囲では, 他の風推算法に比べても精度的に同等

であることが観測データ等から検証されている. そのた

め, 波浪推算 ・高潮推算では広く採用されている.

台風モデルによる風推算に必要な台風規模 ・台風位置

等のデータも, 通常傾度風モデルと同様, 3時, 9時, 15

時, 21時 の1日4回 しか与えられない. このため, デー

タのない時刻については,4時 刻のデータ値をそれぞれ

線形内挿し, この値を用いて任意の時刻の風推算を行う.

図-3.7 台風モデルにより計算される中心対称風, 場の風,

合成風の模式図

(1.4) 傾度風 ・台風ハイブリッド風推算モデル

移動速度が速い台風の影響圏内では, 台風の移動に伴

って発生する場の風が考慮されている台風モデルによる

風推算結果が, 観測風により近い値となる. しかしなが

ら, 台風モデルの適用範囲はあくまで台風の影響圏内に

限定される. 一方, 気圧分布を同心円で近似することが

不可能な通常の低気圧または高気圧が配置する気圧場は,

傾度風モデルによる風推算が適用される. このような両

者の特性を生かし, 台風と台風の影響範囲外の低気圧 ・

高気圧が共存する気圧場全てにおいて, 自由大気の風推

算を行うことが可能な方法として, 傾度風 ・台風ハイブ

リッドモデルを適用する.

この推算法は,台 風半径r0内 の風に台風モデルの推算

結果VTYを 適用し, 台風影響圏内よりも遠方の地点に傾

度風モデルの推算結果Vgrを適用し, この間の風について

は2つの推算法による結果を内挿するものである. 台風

影響圏内と傾度風適用範囲を滑らかに接続させる空間内

挿の関数は, 次式で表す関係を用いる.

(3.30)

この関係は図-3.8の ように表される. 式 (3.30) によれ

図-3.8 傾度風 ・台風ハイブリッドモデルに適用する

空間内挿関数

ば, 自由大気の風は,台 風中心からの距離rが 増加する

とともに, 次第に傾度風速へ漸近する.

(2) 境界層モデルによる海上風への変換

(2.1) 境界層モデルの仮定

自由大気から海面近傍までの大気は,気 圧傾度力 ・コ

リオリカ ・摩擦力がバランスし, 高度とともに風向 ・風

速は変化する. 境界層を理論的にとり扱った海上風推定

モデルであるカル ドンモデル4), 5) は, 境界層を渦動粘性係

数一定として摩擦項を評価したエクマン境界層と, コリ

オリカならびに気圧傾度力を無視し, 鉛直方向に風の対

数分布を仮定した接地境界層の2層 に分離した. ここで

は,こ のモデルを参考に, 境界層全てにおいて, 気圧傾

度力 ・コリオリカ ・摩擦力の力学バランスを仮定し, 海

上風の鉛直分布を解析的に求める境界層モデルを提案す

る.

境界層モデルは, 大気を自由大気と大気境界層の2層

に分離し, 自由大気は気圧傾度力とコリオリカ,大 気境

界層は気圧傾度力 ・コリオリカ・摩擦力がバランスする

層と定義する. すなわち, 接地境界層内で風の鉛直分布

について成立する対数則を, 気圧傾度力とコリオリカが

影響する状況下で自由大気の層まで外挿したモデルであ

る.

この境界層モデルは,以 下の3つ の仮定を置く.

(1) 大気は中立状態である.(水 温気温差は無視する.)

(2) 渦動粘性係数は鉛直上方に直線的に増加する.

(3) 大気境界層上縁は, 海面上約1,000mと 仮定する.

(4) 圧力勾配は境界層内で一定の分布と仮定する.

(1) で述べた大気中立状態の仮定は, 風が大気の安定度

に影響を受けることを考えると問題があると考えられる.

しかしながら, 江淵ら6) が報告した海上ブイの風観測デ
ータから得られた成果を見ると, 風速が強い場合には中

立状態の近似はほぼ妥当であることが裏付けられる.

図-3.9は, リチャードソン数Riと 海上風の風速Vと

の関係ならびに大気の安定度の指標となる気温水温差
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△Tと の関係を観測値か ら求めたものである. リチャー

ドソン数Riは,

(3.31)

で定義される量であり, 鉛直方向の風速勾配du/dzと 温

度勾配dTa/dzの 比率を表すパラメータである. ここで,

海面の温度勾配は気温水温差で代表される. 式 (3.31) の温

度勾配が0の 時に, リチャー ドソン数Riゴ=0となり, 大

気は中立状態となる. また, 温度勾配が負の時に, リチ

ャー ドソン数Riは 負となり, 大気は不安定な状態となる.

図-3.9に よれば, 風速10m/sを 超える強風時には, リ

チャー ドソン数は0に 漸近し, 大気はほぼ中立状態で近

似できる. また, 気温水温差とリチャードソン数の関係

を見ると, データがかなりのばらつきを示すことがわか

る. このことは, 必ずしも気温水温差とリチャー ドソン

数, 言い換えると風速勾配とは明確な関係が見られない

ことを表す.

本研究では, 高波の波浪推算や高潮推算に適用される

気象擾乱時の海上風を主に対象としていることから,強

風時に成立する大気中立状態は, モデルの仮定として妥

当と考えられる. さらに, カル ドンモデルにおいて用い

られる気温水温差は, 気温が1日1回 の気温分布を, 水

温が5日 に1回 の水温分布をもとに計算する点を考える

と, 使用するデータ精度に問題を含んでいる.

以上の点から, 気温水温差の効果を風推算に考慮する

ことが必ずしも精度向上につながると考えるのは疑問が

残る. そこで, 本研究における風推算は, 入力データと

して気圧分布のみを用いることとする.

(2.2) 境界層モデルの基本式

自由大気では地衡風平衡が近似的に成立し, 式 (3.19) と

式 (3.20) によ り, 力学バランスが表 されることは既に述

べた. 今, 式 (3.19), 式 (3.20) を複素数を用いて合成すると,

次式のように書き換え られる.

(3.32)

さらに, 地衡風成分風速 (μg,vg) を複素速度を用いて表

すと,

(3.33)

となる. ここで, Vg=ug+ivgで ある. 等圧線が曲率を

持つ場合には, 式 (3.32) に遠心力項が加わり, 傾度風の力

学バランスの式 (3.21) が成立する.
一方, 大気境界層の力学バランスは, 式 (3.19), 式 (3.20)

のそれぞれに摩擦力の項を加え,

(3.34)

(3.35)

で表される. ここで,(μ,v) は海上風速の (x,y) 成分, Kz

は鉛直渦動粘性係数である.

式 (3.34),式 (3.35) についても, 成分風速を複素速度を用

いて表すと,

(3.36)

と書き換えられる. ここで, V:u+ivで あり, 式 (3.33)

と式 (3.36) から気圧傾度力の項を消去すると,

図-3.9 海上ブイの風データから解析された強風時の風の鉛直分布特性と大気安定度との関係
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(3.37)

が成立する. 式 (3.37) の鉛直方向の風速差をW=V-Vgと

すると, 次式のように記述される.

(3.38)

ここで, 鉛直渦動粘性係数Kzは, 鉛直上方に直線的に増

加すると仮定 し, カルマン定数K=0.4と 海面の摩擦速度

u*を 用いて表す と,

(3.39)
となる. 式 (3.39) を 式 (3.38) に代 入 し, さ らに,

(3.40)

と置くと, 式 (3.38) の第1項, 第2項 は, それぞれ次式の

ように変形される.

(3.41)

(3.42)

これらの式の関係か ら, 式 (3.38) において,

(3.43)

が成立す る. 式 (3.43) の 解 は, Bessel関 数J0 (y), N0 (y) を

用 いて, 次 式 のよ うにな る.

(3.44)

今, 海 面 (z=Z0) と上 空 (z=∞) の 境 界条件 として,

(3.45)

が成立することか ら, 式 (3.44) の係数A, Bは,

(3.46)

となる. 式 (3.46) を, 解を表す式 (3.44) に代入すると, 次式

力得 られる.

(3.47)

式 (3.47) が境界層モデルの風の鉛直分布を与える解 で

あり, 自由大気の風速Vgが 与えられれば, 任意高度zに

おける風速Vが 計算可能となる. ただ し, 式 (3.40) で示す

ように, 高度zをyに 変換するためには, 摩擦速度u*を

与える必要がある.

海面の摩擦速度u*は, 海面上10m高 度の風として定義

される海上風V10, 海面抵抗係数CDを 用いて,

(3.48)

で表される. 海面抵抗係数CD値 は種々の提案式がある.

本研究で提案した境界層モデルは次式で表される光易 ・

草場7) のCD則 を採用する.

(3.49)

ここで, 風速8.0m/sで 算定式を変更する.

以上の関係を用いて, 境界層モデルによる海上風の推

定は, 次の手順のようにまとめられる.

(1) 自由大気の風Vgを 傾度風モデル等 によりあらか じめ

計算する.

(2) 初期値 としてV10=0.6Vgと 仮定す る.

(3) CD則 か らu*を 計算 し, 境界層モデルの解に当てはめ

て海上風V10を 計算する.

(4) 計算される海上風V10を 次のステップの値とし, 風速の

収束値を求める.

(5) ステップ毎の変化が0.001m/s以 下となる収束条件を満

足するまで,(3) と (4) を繰 り返す.

境界層モデルの不確定な要素は, 海面抵抗係数の経験

式にどのような式を用いるかにある. 最近の研究では,

海面抵抗係数CDは 波浪に依存するという報告8), 9) があり,

よ り精度の高い海上風の推定において, 海面抵抗係数の

定式化は重要な課題である.

(3) 外洋海上風の特性

式 (3.47) か ら求め られる風は, 海上風のみならず任意高

度の風について計算可能である. 図-3.10は, 緯度35°,

自由大気の風速Vg=35m/sの 場合に計算された海面上

の風 の鉛直分布で あ り, 海面上任意高度の成分風速

(us, vs) と2成 分をベク トル 合成した風速Vsが 描かれて

いる. 海面上の風の鉛直分布は対数分布 とな り, 任意高

度の合成風速Vsと 自由大気の合成風速Vgと の比が風の

低減率を表す. また, 任意高度における成分風速比の逆

正接tan-1 (vs/us) と 自由大気 の成分風速 比の逆正接

tan-1 (Vg/ug) との差が, 低圧部への吹き込み角, すなわ

ち偏向角を表す. 図-3.10の 条件では, 海上風の風速V10

は, 自由大気の風速Vgの0.67と な り, 風向の偏向角は

23.8°と なる.

このように, 緯度 と自由大気の成分風速 (ug, vg) が与
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えられると, 式 (3.47) から海上風の成分風速, すなわち風

の低減率 と偏向角が計算できる. 図-3.11は, 北緯20°

から50°ま での10°間 隔の緯度毎に, 自由大気の風速 と

海上風の風速低減率 (風速比 と同じ) な らびに偏向角 と

の関係を示す. 図によれば, 高緯度になるほど, 破線で

示した偏向角は小さく, 実線で示 した風速低減率は増加

する傾向となる. また, 自由大気の風の風速増加 ととも

に, 偏向角は大きくな り, 風速低減率は低下する. 前述

した台風モデルの風推算等 において, 自由大気の風を海

上風 に変換 す る場合 によ く用 い られ る風 の低減 率

C1=C2=0.66, 偏向角30°は, いずれ も自由大気の風

速が強い場 合に適用すべき数値であることがわかる.

なお, 式 (3.47) は, 複素Bessel関 数を含み, 取扱いが面

倒なため, 実用上の簡便式として, 図-3.11の 風速低減

率の関係を,緯 度別にベキ乗型の式で近似する. 近似式

は次式で表される.

V=aVbg  (単位:m/s) (3.50)

ここで, a, bは回帰係数であり, 北緯35度 における値は,

a=1.69, b=0.735で ある. なお, 以降の解析におい

て, 便宜的にベキ乗の係数bは 緯度のみにより決定され

る値とし, 係数aは 底面摩擦や周辺地形等の影響により

変化する比例定数と定義する.

(4) 海上風観則データと推算風の相関

境界層モデルにより明らかとなった海上風特性が, 観

測風で成立することを検証するために, 外洋において海

上風観測が実施されている海上ブイの観測データと気圧

分布から推算した傾度風との相関解析を行う. また, 相

関解析から得られる回帰式と前述したベキ乗型の式

(3.50) との比較を行う. 解析に用いる観測風は, 北緯39.5°,

図-3.10 海面上の風の鉛直分布構造

(緯度35°, 自由大気の風速Vg=35m/s)

図-3.11 緯度および傾度風速別の自由大気の風と

海上風との風速 ・風向の関係

東経145.5°の三陸沖にある21001ブ イと, 北緯29.0°,

東経135.0°の太平洋上にある21004ブ イのデータである.

図-3.12は, 2地 点の観測海上風と推算された傾度風

の風速相関を示す. 横軸は推算風の風速, 縦軸は観測風

の風速である. 実線はデータ群の平均的な特性を表すベ

キ乗型の回帰式, 破線は観測地点緯度を境界層モデルに

当てはめて求められる解析解を式 (3.50) で近似したベキ

乗型の式である. データ点の数値または符号は, 22.5°間

隔に全方向を等分割した16個 の方位を意味し, 各データ

点の観測風の風向を表す.

解析を行った結果, 21001ブ イデータの回帰式は

V=1.686Vg0.745, 21004ブ イ デ ー タ の 回 帰式 は

v=1.725Vg0.705となる. これらの回帰式と破線で示す境

界層モデルの近似式との差は, 推算風の風速が大きい場

合も1.0m/s程 度しかなく, 両者はほぼ一致する. このこ

とから, 境界層モデルを利用すると, 外洋海上風の推定

は可能である. なお, 収集したブイデータの個数が少な

いため, 相関解析は観測された全風向のデータを対象に

行った.

次に, 風向についても観測海上風と推算された傾度風

との相関解析を行い, 傾度風の風向がどの程度偏向する

と, 観測風の風向と平均的に一致するかを求めた.

図-3.13は, ブイ21001と21004の 観測海上風と傾度

風の風向相関を表す. 風速相関にならい, 横軸は推算風

の風向を, 縦軸は観測風の風向をとり, 両軸とも16個 に

分割された方位を単位とする. 実線は全方向一定の偏向

角があると仮定した場合のデータ群の平均的な偏向角を

表す回帰式である. 偏向角が0の 場合は, 推算風の方位

と観測風の方位が一致する点を結んだ直線になる. また,

破線は境界層理論から推定される推算風速10m/sと30
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m/s場 合の観測点緯度 における全方向一定とした偏向角

の特性線を表す. すなわち, 推算風の風向と海上風の風

向のずれを表す.

ブイ21001の 偏向角は回帰式よ り0.036方 位, 角度に換

算すると0.8°と なり, ブイ21004の 偏向角は0.563方 位,

角度に換算すると12.7°と なる. ブイ21004は, 境界層

理論によ り推定された推算風速10m/sと30m/sの2本 の

偏向角特性線の間に回帰線がはいるものの, ブイ21001

は0.5方 位程度の差で偏向角特性線からずれる. 解析に用

いた21001ブ イのデータ群は, 21004ブ イと比較するとば

らつきが大きい. 波浪等によるブイ自体の振動に影響さ

れていることも考えられるため, 風向に関して信頼でき

るデータとするのに問題が残る. このため, ブイ21004

のデータ解析結果を重視 して判断すると, 外洋海上風の

風向推定は境界層モデル によ り可能であることがわかる.

外洋海上風の観測は, 日本沿岸の陸上風観測と比較し

て費用が高く, 精度の高い測得も困難さを伴う. そのた

め解析可能なデータ個数はかなり限られる. 今後, より

多数のデータを用いた解析と検討を行うことが課題であ

る.

3.3 内湾海上風の推算

(1) 内湾海上風の地形依存性

(1.1) 地形依存性に関する概念

内湾は, 周囲が複雑な陸上地形に囲まれ, この影響を

受けて複雑な風向・風速分布をしている. 今, 図-3.14に

示すように, 陸上から海上に向けて湾内に定常な風が吹

く場合を仮定した簡単なモデル化を行い, 海面上10m高

度の風の変化に着目する.

図-3.12 海上ブイの観測風風速と推算される傾度風との相関図及び境界層モデルのベキ乗型近似解

図-3.13 海上ブイの観測風向と推算された傾度風風向との相関図と境界層モデルから推定される偏向角の特性線
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地表面を吹送する風は, 底面摩擦の影響により鉛直上

方に風速が増大するような対数式で近似可能な風速の鉛

直分布を形成する. この分布ができる層を境界層と呼ぶ

ことは既に述べた. 境界層上端の自由大気は, 陸上と海

上の風速差がないとし, 摩擦の影響を受ける陸上10m高

度と海上10m高 度の風速を比較する. 陸上の底面粗度が

より大きいため, 陸上10mの 風速は海上10mの 風速より

も相対的に弱くなる.

図-3.14に 示すように, 定常風が陸上から海上に吹く

状況を想定すると, この時の風の空間的な変化は図で模

式的に表すような対数分布形となる. 陸上の風上端では

比較的上空まで風速が弱い対数分布形となるのに対し,

海上では低高度においても風速が強い分布形となる. 陸

上の標高が高いときは, 破線で示すような遮蔽域が障害

物背後に形成され, ここでは対数分布で表現できない逆

風が存在する場合もある.
一方, 地形背後の遮蔽域から距離を置くと, 海上は底

面粗度が相対的に小さいため, 海上の吹送距離の増加に

伴って10m高 度の風が強まる対数分布が形成される. ま

た, 図の風下端に表すように, 十分な吹送距離が確保さ

れると, 海上風の鉛直分布は, 外洋海上風のそれに漸近

する.

このように, 陸上の影響を受けた内湾の海上風が, 吹

送距離によって違いをもつのは, 陸上の影響圏から離れ

るとともに次第に外洋の海上風分布に回復する過程と考

えられる. したがって, 内湾海上風は吹送距離Fと 陸上

地形の代表標高Hな らびに代表標高地点からの距離Xに

関係することが考えられる. これら3つ のパラメータは,

図に示すように定義され, 吹送距離Fは 陸上地形の影響

を受ける海域の距離△Fを差し引いた仮想的な吹送距離

F'と しても定義される.

以上のような内湾海上風の地形依存性に関するモデル

を, 日本の代表的な内湾である東京湾 ・伊勢湾 ・大阪湾

の海上風観測データの解析から確認する.

図-3.14 内湾海上風の地形依存性に関する模式図

(1.2) 海上風観測データの相関解析

a) 内湾の海上風観則データ

東京湾の海上風観測点は, 東京灯標と第二海堡, 伊勢

湾は伊勢湾シーバース, 大阪湾はMT局 がある. 図-3.15

は3つ の湾の地形とそれぞれの湾の海上風観測地点の位

置を示す. また, 観測地点からの16方 位の有効吹送距離

(フェッチ) を合わせて示す. 東京湾の湾軸はN-S方 向

であり, 東京灯標は湾の北側に位置し, 有効吹送距離の

最大はS方 向の23km, 第二海堡は湾の南側に位置し, 有

効吹送距離の最大はNNE方 向の26kmで ある. 伊勢湾の

湾軸はN-S方 向であり, 伊勢湾シーバースは湾の北側に

位置し, 有効吹送距離の最大はS方 向の35kmで ある.

大阪湾の湾軸はNE-SW方 向であり, MT局 は湾の南東

側に位置し, 有効吹送距離の最大はW方 向の27kmで あ

る. 4観 測地点の有効吹送距離は方向により差があり,

前述した内湾海上風の地形依存性に関するモデルを検証

するのに適したデータである.

解析に用いる海上風データは, 東京灯標と第二海堡が

1974年 から1989年 までの16年 間, 伊勢湾シーバースが

1984年 から1989年 までの5年 間, MT局 が1984年 から

1987年 までの4年 間にわたり観測されたものであり, 毎

時の10分 間平均風速とする. 観測期間がそれぞれの地点

により違うため, 解析に使用したデータ数に差はあるも

のの, いずれの風データも観測地点において高風速を記

録した全97個 の気象擾乱期間の記録である. ここで, 気

図-3.15 東京 灯標 ・第二海堡 ・伊勢湾シーバース ・大阪湾Mr局 の16方 位の有効吹送距離 (単位km)
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象擾乱期間は, 最大風速発生時刻を中心とした前後2,

3日 間とする.

東京灯標の観測高度はAP+17.5m高 度にあり, 灯標の

施設が大きく, 風速計のNNE方 向に灯台があるため, 構

造物の影響を受ける. このため, 永井ら10) が整理した観

測風の補正係数を用いて海上風に変換する. また, 第二

海量はAP+21.3m高 度にあり, 伊勢湾シーバースの観測

高度は平均水面上35m高 度にあるため, 風の鉛直分布を

簡便に表した次式11) を用いて海上風に変換する.

(3.51)

MT局 の観測高度は平均水面上10m高 度にあるため, 観

測値をそのまま用いる.

b) 東京湾海上観測風の相関

海上風観測点のうち, 東京湾では湾北側に位置する東

京灯標と南側に位置する第二海堡の2地 点あることから,

海上風観測データを用いて, 湾内海上風の分布特性につ

いて解析を行うことができる. ここでは, 東京灯標と第

二海堡において同時刻に観測された風速の相関解析を方

位別に行う.

図-3.16は 観測風の風速相関解析結果のうち, S方 向

の相関図である. 東京灯標の風向がSを 中心とする3方

位に該当するデータを対象に図を描いた. 図の横軸に東

京灯標の風速を, 縦軸に第二海堡の風速をとる. (図中の

データ群は, 16方 位単位の方向に分類され, そのうちの

SSEか らSSWま での3方 向を対象とする.) また, デー

タ群の平均的な傾向を表す回帰直線式の勾配から, 東京

灯標の風速を基準とした2地 点の風速比が求められる.

この図から, 東京灯標の風向がSの 場合に, 東京灯標

の風速に対して第二海堡の風速は平均すると約1割 程度

低い値が観測されることがわかる. 同様の解析を全方位

について行い, 整理した結果が図-3.17で ある. 図の横

軸は16方 位を単位とする方向をとり, 左側の縦軸は第二

海堡の風速を東京灯標の風速で除した2地 点の風速比を,

右側の縦軸は第二海堡の方位別有効吹送距離を東京灯標

の同方位の有効吹送距離で除した2地 点の吹送距離比を

とる. また, 図中の黒丸を付けた細線は方位別風速比の

変化を, 太線は方位別有効吹送距離比の変化を表す. こ

こで, 風速比が大きいほど第二海堡の風速が相対的に強

いことを表し, 有効吹送距離比が大きいほど第二海堡の

距離が相対的に長いことを表す.

風速比, 有効吹送距離比ともに方向によって変化し,

風速比と有効吹送距離比はほぼ同じ変化傾向となる. す

なわち, 有効吹送距離が長いほど相対的に風速が大きく

なる.

図-3.16 東京灯標と第二海堡の観測風の風速相関図

(東京灯標の観測風向がSを 中心とした左右

2方位に該当するデータを解析に用いた.)

図-3.17 東京灯標と第二海堡の方位別風速比と

有効吹送距離比の関係

(1.3) 東京湾 ・伊勢湾 ・大阪湾の海上風特性

a) 海上風の風向特性

傾度風モデルにより推算される摩擦の影響を受けない

自由大気の風と観測海上風との風向別相関解析を行い,

底面摩擦ならびに陸上地形により内湾海上風の風向がど

のような影響を受けるかを検討する. 推算地点は, 前述

した東京灯標, 第二海堡, 伊勢湾シーバース, MT局 の4

地点とし, 解析データは前述した気象擾乱時のものであ

る.

海上風の風向は自由大気の風速が増大するとともに偏

向角も大きくなることは既に述べた. この特性を踏まえ

て, 推算された傾度風風速を10m/s間隔の階級に分類し,

階級別に推算風向と同時刻の観測風風向間で相関解析を

行う.

全方位を対象とする相関解析から, 相関図上における
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データ群の平均的な分布を表す一次回帰式,

(3.52)

を求める. ここで, θ10は観測海上風の風向, θgrは推算

される傾度風の風向, θaは偏向角である. 図-3.18は,

4地 点の風向相関解析から, 式 (3.52) により傾度風の風速

階級別偏向角θaを求め, これを地点別に表すものである.

横軸は傾度風の風速をとり, 風速が10m/s～20m/sの 階級

に相当するデータについては, 中央値である15m/sの 位

置にそれぞれの結果を示す. 縦軸は風向の偏向角を示し

ており, 正の角度は, 海上風の風向が傾度風の風向に対

して反時計回りに変化することを表す. また, 無印の実

線により, 前述した境界層モデルか ら推定される緯度

35°における風速階級別の偏向角を示す.

図によれば, 大阪湾の高風速階級を除いて, 傾度風の

風速増加とともに偏向角は大きくなり, 境界層モデルに

よる推定結果と同様の傾向を示す. ただし, 推定値より

もかなり大きい偏向角となる. 境界層モデルによる推定

値が外洋海上風の特性を表すと考えると, 内湾海上風の

偏向角は外洋に比べて平均的に大きくなる. 境界層モデ

ルによれば, 高風速ほど底面摩擦は大きくなり, それに

伴って偏向角も大きくなる. この点から類推すると, 内

湾は外洋に比べて相対的に底面摩擦が大きいため, 偏向

角も外洋より大きいと考えられる.

次に, 4地 点において方位別の風向相関解析を行い,

偏向角を求める. このような解析を行う理由は, 内湾

周辺は陸上地形に囲まれており, 方向毎に陸上地形の影

響度が異なると考えられるためである. すなわち, 傾度

風の風速が同じ風速階級に相当するデータにおいても,

傾度風の風向に比べて偏向角は変化することが予想され

る.

今, 図-3.15に 示す東京湾の地形をもとに, 海域の延

長距離が最も長いN-S方 向を湾軸と定義する. そして,

推算される傾度風の風速が10m/s以 上のデータを対象に

方位別の風向相関解析を行い, 湾軸と方位別平均偏向角

との関係について調べる. 図-3.19上 図は, 東京灯標と

第二海堡において方位別に求められる偏向角と東京湾の

湾軸との関係を表す. ここで, 方位別のデータ分類は傾

度風の風向をもとに行い, 横軸は16方 位の傾度風風向,

縦軸は偏向角をとる. 海上風の風向が傾度風の風向に対

して反時計回りに変化する場合に偏向角は正の値をとる.

また, N, Sの 方位に示す縦線は湾軸の方向を表す.

図によれば, 湾軸と角度を有する方位ほど偏向角は相

対的に大きくなる傾向が見られる. この傾向は, 図-3.19

中図と下図に示す伊勢湾と大阪湾においても同様に見ら

れる. ただし, 伊勢湾のW～SW方 向については負の

図-3.18 傾度風の風速階級別に求められる海上風の風向偏

向角と境界層モデルにより推定される風向偏向角

図-3.19 東京湾 ・伊勢湾 ・大阪湾における傾度風風向別の

海上風風向偏向角と湾軸との関係
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偏向角となる点, 東京湾の湾軸に直交するE方 向とW方

向で偏向角が大きく異なる点等が注目される. 例えば,

伊勢湾に吹くW方 向の風は, 湾の西側に位置する1,000m

程度の山によって遮蔽されるため, この山を避けるよう

に風向は変化する. その結果, W方 向の風の偏向角は大

きくなると考えられる.

このように, 傾度風の風速に伴う風向の変化は内湾海

上風の偏向角を決定する1要 因ではあるものの, 各方向

の陸上地形の影響による風向の変化も重要な要因になる

と考えられる. 詳細を明らかにするためには, 後述する

ような陸上地形の起伏を計算条件に取り入れた数値計算

の導入が必要である.

b) 海上風の風速特性

観測風の風向を基準にデータを類別し, 方位別に風速

の相関解析を行う. データ群の平均的な分布特性を表す

回帰式は, 境界層モデルにより海上風推定を行うために

提案した式 (3.51) の近似式と同じベキ乗型とする. 回帰式

は次式のように表される.

(3.53)

ここで, V10は 観測海上風の風速, Vgrは 推算される傾度

風の風速, aは 風速の相関解析から決定される回帰係数,

bは 緯度によ り決定される係数である. 式 (3.53) よ り, 3

つの湾の代表緯度35°で は係数b=0.735と なる. その

ため, 解析では比例定数aの みを求める. なお, 推算さ

れる風向は1方 位程度の誤差が含まれると考え, 解析対

象とする方位の±1方 位を合わせた3方 位のデータを用

いて方位別の風速相関解析を行う.

図-3.20上 図は東京灯標の解析結果の1例 としてS方

向の相関図を示すものである. 図の横軸は推算される傾

度風風速 を, 縦軸は観測風風速をとる. 破線は傾度風の

風速を10m/s階 級毎に分類し, 各階級のデータ重心点を

結んだものであり, 実線は破線を上回る高風速に相当す

るデータ群か ら求められる回帰線である. このような処

理は, 階級内のデータ群のうちで観測風の上限に相当す

るデータ群に対 して適合する回帰式を求めるように配慮

したものである. また, データ群に当てはめ られた数字

は, 16方 位単位の風向を示 し, 7～9はSSE～SSWに 相

当する.

図 に よれ ば, 東 京 灯 標 のS方 向 の 回帰 式 は,

V10=1.362V0.735grと な り, 係数a=1.362と なる. また,

図-3.20中 図に伊勢湾シーバースのS方 向の相関図と,

下図に大阪湾MT局 のS方 向の相関図もあわせて示す.

これらの図か ら, 回帰係数 として, 伊勢湾シーバースは

a=1.333, 大阪湾MT局 はa=1.172を 得る. 前述 した

回帰係数に関する考察 によれば, 回帰係数は周辺地形の

影響を反映していると考えられ, 地点により係数値は異

なる.

今, 東京灯標において, 全方位の回帰係数を求め, こ

れらの値と方位別の有効吹送距離との関係を調べる. 図

-3.21 (1) は
, 両者の方位別分布の比較結果である.

図-3.20 東京灯標 ・伊勢湾シーバース・大阪湾MT局 に

おいて推算される傾度風と観測海上風の風速相関
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(1) 東京灯標 (2) 第二海堡

(3) 伊勢湾シーバース (4) 大阪湾MT局

図-3.21 東京灯標 ・第二海堡 ・伊勢湾シーバース ・大阪湾MT局 において方位別に求めた

海上推定式の回帰係数と有効吹送距離との関係

図の横軸は16方 位を, 左側の縦軸は回帰係数aの 大き

さ, 右側の縦軸は有効吹送距離をとり, 黒丸を付けた細

線が方位別の回帰係数の分布を, 太線が方位別の有効吹

送距離の分布を表す.

回帰係数aと 有効吹送距離の方位別分布傾向は良く一

致し, 吹送距離が長いほど回帰係数は大きくなる. すな

わち, 吹送距離が長いほど海上風の風速は増大すること

がわかる. 同様の処理を他の3地 点についても行い, 図
-3 .21 (2)～(4) に第二海堡, 伊勢湾シーバース, 大阪湾

MT局 の比較図も示す. 伊勢湾シーバースのW方 向を除

き, 3地 点とも東京灯標と同様の傾向が見られる.

以上のような特性は, 先に検討した内湾海上風の簡易

モデルで予想された特性と一致する. 前述した海上風の

風向特性に関する検討も合わせて考えると, 本研究で行

った観測海上風の解析結果から, 日本の主な内湾におい

て定性的に成立するような海上風の風向 ・風速特性が存

在することがわかった.

(1.4) 地形依存性に関する経験則

推算される傾度風と観測海上風の風速相関解析から明

らかとなった地点別方向別の回帰係数aと 有効吹送距離

との関係が, 内湾で普遍的に成立することを検証するた

めに, 4地 点の方位別回帰係数と有効吹送距離との関係

を図に示す.

図-3.22は, 横軸に有効吹送距離をとり, 縦軸に回帰

係数aを とり, データ点は4地 点の方位別解析結果に相

当する. また, 曲線はデータ群の分布特性を平均的に表

す回帰式である. 前述した内湾海上風の簡易モデルから

推定すると, 陸上では風速が弱く, 海上を吹送するとと

もに風速は強くなり, 外洋海上風の係数に漸近すること

が予想される. これより, 図に示す回帰式は, 吹送距離

0の時に縦軸と交わり, 吹送距離が長くなるとともに外

洋海上風の回帰係数a=1.690に 漸近する関数型である

ことが必要条件となる.

図より, データ群は, 有効吹送距離の増加とともに回
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帰係数が大きくなる傾向を示す. ただし, いくつかの点

は, 求められた回帰式から離れて分布する. すなわち,

有効吹送距離のみでは十分に特性を説明できない. そこ

で, さらに陸上地形の起伏の影響について検討を行う.

ここで, 有効吹送距離のみをパラメータとして求められ

る回帰式を一次近似した経験式と定義する.

陸上地形の起伏は標高Hと 風観測点までの距離Xに

よって特徴付けられることは既に述べた. この2つ のパ

ラメータによる無次元長さX/Hを 導入し, この値から

陸上地形の影響を数値化する. ここで, 2つ の長さを単

位とするパラメータは縦横のスケールが大きく異なるこ

とから, 標高Hはm単 位, 水平距離xはkm単 位とす

る.

はじめに, 各データの有効吹送距離と一次近似式に回

帰係数を代入して計算される吹送距離との差△Fを求め

る. この差と地形図から読み取った方位別の無次元長さ

X/Hと を比較し, 図-3.23に その結果を示す. データ

群はかな りばらつくものの, 定性的には無次元長さ

X/Hが 小さいほど, 吹送距離の差△Fは正の方向に増

加する傾向が見られる. 無次元長さX/Hが 小さいこと

は, 海岸線が陸上の起伏に近いか, もしくは起伏の標高

が高いことに対応し, 吹送距離の差が正の方向に大きい

ことは距離を過大に評価していることに相当する. デー

タ群の傾向は, 陸上地形の起伏によりその背後に風の弱

い領域が形成され, 背後の有効吹送距離が相対的に減少

することを表す. 図-3.30に 示すデータのうち, 吹送距

離の差が正の値で大きく, かつ無次元長さが小さい場合

を抽出し, データの分布傾向を式で表すため, 正の方向

に5.0km以 上の吹送距離の差があるデータについて回帰

式を求めると,

X/H=-0.0075△F+0.25 (3.54)

の関係が得られる. 式 (3.54) の関係を用いて, 有効吹送距

離の差△Fを求め, △Fを 有効吹送距離Fか ら差し引い

た仮想的な吹送距離F'を 新たに定義する. ここで, 仮想

有効吹送距離の概念は, 内湾海上風の簡易モデルで既に

述べたものである.

仮想有効吹送距離F'と 回帰係数との関係は, 図-3.24

のように表され, データ群の特性は実線の回帰式で良く

近似される. 図に実線で示す特性線から, 吹送距離の増

加とともに回帰係数も増加し, 吹送距離無限大で境界層

モデルより推定される緯度35°に おける外洋風の係数

a=1.690に 漸近することがわかる. この特性線を二次近

似式とすると, 海上風と傾度風との関係は次式で表され

る.

(3.55)

ここで, F'は 仮想有効吹送距離 (F-△F), Vgrは 傾度

風の風速, V10は海上風の風速である. 式 (3.55) は, 傾度

風の風速から内湾の海上風を推定するための経験則であ

る. 陸上地形を仮想的な吹送距離として定義するパラメ

ータを組み込むことで, 内湾に共通の海上風推定式が求

められる.

(2) 経験則による内湾海上風分布の推定

今, 自由大気の風と海上風の風向が湾内で一様と仮定

する. 内湾の風推算地点における有効吹送距離Fと 無次

元長さX/Hが あらかじめ方位別に求められれば, 式

(3.55) に示した内湾海上風の経験則 (二次近似) に, 1地

点において推算される傾度風の風速を代入し, 内湾の任

意地点における海上風を推定することができる.

図-3.22 海上風推定式の回帰係数と有効吹送距離の関係と

一次近似した経験式

図-3.23 陸上地形の特性を表す無次元長さX/Hと 有効

吹送距離の差△Fの 関係 (ここに, 有効吹送距離

の差は, 実際の有効吹送距離と一次近似式から求

められる有効吹送距離との差である.)
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図-3.24 内湾海上風を推定する経験式の回帰係数特性線

海上風の風向についても, 推算される傾度風の風速階

級別に求められる偏向角 (図-3.18)か, もしくは風向

別に求められる偏向角 (図-3.19) を用いて推定できる.

また, 東京湾 ・伊勢湾 ・大阪湾のように湾内に海上風観

測データがある場合には, 観測地点と内湾海上風を推定

する各点の方位別風速比が経験式から計算できるため,

これを用いて面的な海上風分布を推定できる.

図-3.25は, 観測風を用いて面的な海上風分布を推定

する手法を適用した例であり, 東京灯標の観測海上風の

風速を1.0と して, NE方 向の海上風の風速比を平面分布

として表すものである.

以上に述べた内湾海上風の平面分布の推定法は, 図-

3.26の ようにまとめられる. 図に示す手順に従えば, 1

地点の観測風ないしは推算風の情報から簡単に湾内全体

の海上風分布が推定できる.

さらに, 湾内の各地点において傾度風を面的に推算し,

それぞれの地点の風向偏向角を風速階級別か風向別に求

められた偏向角により決定し, 方位別の経験式 (3.55) に代

入すれば, 気象擾乱の空間スケールを概略考慮した内湾

海上風の風向 ・風速分布を推定できる.

ただし, この方法はあくまで1地 点の風が極端に局所

的な地形の影響を受けないことが前提としてあることに

注意を要する. また, 局所的な風向や風速の変化の推定

は困難である.

(3) 内湾海上風推算モデル

(3.1) 3次 元マスコンモデル

a) モデルの基本式

3次元マスコンモデルは研究例12) も多く, 陸上地形の

影響を受ける風場を再現可能な手法として期待される.

モデルの基本方程式は質量保存則を束縛条件とする変分

図-3.25 東京灯標における観測海上風の風速を基準とする

風向NE時 の東京湾の海上風分布

図-3.26 内湾海上風の平面分布の推定を行う作業手順

式で記述される. 今, 大気を非圧縮性と見なすと, 質量

保存則は連続式で表される.

(3.56)

ここで, (x, y, z) は直交座標系における水平及び鉛直座

標, (u, v, w) は成分風速である. 従来の方法では, 観測

風の内挿値または傾度風の海上への変換風等を初期の風

場条件として, 全格子点において風ベクトルの3次 元空

間分布を作成し, この分布を質量保存則を満足するよう

な風場に調節する. マスコンモデルでは, 初期に与える

風場は真値に近いと仮定することから, 調節をできる限

り小さくとどめることが望ましい. このため, 調整値 (補

正後の値-初 期の値), すなわち真値からの誤差の2乗 和

を最小とするように補正風場を計算する方法がとられる.

調整値の誤差を変分式で表すと, 次式となる.
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(3.57)

ここで, (u,v,w) は質量保存則を満たすように調整され

た成分風速, (u0,v0,w0) は初期風速成分, λはラグラン

ジュの未定定数, (α1, α2) はガウスの精度係数であ り,

(3.58)

によ り決定される. ここで, σiは観測誤差であり, 調整

した風速成分か らの観測 した風速成分の偏 りを表す. α1

とα2の 比は調整 した風速の水平成分と鉛直成分の相対

的な大きさを定める係数 となる.

式 (3.57) の最小解を持つオイラー ・ラグランジュ方程式

は,

(3.59)

(3.60)

(3.61)

(3.62)

であり, これらの方程式は次の境界条件,

x方 向 の境 界: nxλδ(u)=0,

y方 向 の境界: nyλδ(v)=0,

z方 向 の境界: nzλδ(w)=0,

を満足 しなければな らない. ここで, δ( )は 括弧内の

量の第1変 分, (nx, ny, nz) はそれぞれ方向の外向きを正

にとった単位法線ベク トルである. 式 (3.59) から式 (3.61)

をそれぞれの方向で微分し, 変分方程式 (3.57) に代入する

とポアソン型微分方程式が得られる.

(3.63)

この式よ りλを求め, これを式 (3.59) から式 (3.61) に代入す

ると, 質量保存則を満たすように調整された (u,v,w)

が得 られる. なお, 底面 ・側面の境界条件 としては次式

を用いる.

(3.64)

b) 基本式の差分化

質量保存則を束縛条件とする風場の3次 元変分式

(3.57) を用いる解析は, ラグランジュの未定係数λに 関

するポアソン型偏微分方程式 (3.63) を解く問題に帰着す

る. ここでは, この偏微分方程式を数値的に解く方法と

して, 最も多く用いられている緩和法のうち, 収束を早

めた過緩和法と呼ばれる方法を採用する.

偏微分方程式を解くために必要な変数は λのみであ

る. 入力条件 として, 各格子点上に初期風速成分

(u0, v0, w0) を与える必要がある. これらの量の格子点に

おける配置は, 図-3.27に 示すように定義する.

偏微分方程式 (3.63) を各格子点において解くために差

分化を行うと,

(3.65)

となる. 差分式 (3.65) は境界に接しない格子点について適

用され, 境界に接する格子点については, 境界条件に応

じた2次 微分を考える. ここで, x方 向の2次 微分を例

に考えると, 次の差分式として記述できる.

(3.66)

式 (3.66) の係数 (A,B,C) の値は, 種々の境界条件におい

て, 表-3.1の ように与えられる.

表-3.1の 関係を用いると, 式 (3.65) は境界に接する格

子点 も含めた一般 形の差分式として,

(3.67)
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のように書き換えられる. ここで, Di, j, kは,

(3.68)

であり, 初期に与える風場の発散, 初期風場からの偏 り

を表す. (Ax, Bx, Cx, Ay, By, Cy, Az, Bz, Cz) は各成分に対

する境界条件によって, 表-3.1か ら決定される係数で

ある.

ポアソン方程式の格子点 (xi, yj, zk) における差分式は,

発散量 σi,j,kを用いると, 次式のように記述される.

(3.69)

ここで, ▽2は2階 微分の差分表示を表す. この式を解 く

方法として採用する緩和法は, 適当な方法で設定した成

分風速の初期値を式 (3.67) に代入し, 推定値の誤差のため

に生ずる右辺の0か らの差, すなわち剰余を小さくする

ように次のステップの推定値を与える. 順次同様の処理

を繰 り返すことによ り, 剰余値 を次第に減少させていく

方法である.

今, 2次 元の場合について, 緩和法を説明すると, n回

目の繰 り返 しステ ップにおける格子 点 (xi, yj) の剰余

Rni, jは,

(3.70)

と表される. 式 (3.70) においてRni, j=0と なるように, 次

のステップn+1で 与える推定値を求めると,

(3.71)

となる. 過緩和法は, 収束を早めるための加速パラメー

タを導入 して, 式 (3.70) の推定値のうち既にn+1ス テッ

プの計算を終了しているQに ついては, n+1ス テップ目

の値に置き換えて, 右辺が0と なるように推定値Qを 求

める方法である. 過緩和法によ り, 式 (3.71) は次式のよう

に書き換えられる.

(3.72)

ここで, ωは 加速パラメータで0～1の 値を与える. こ

の値は, 格子数 (p, q) を用いた最適値の参考式,

(3.73)

により与えることが解析から明らかにされている.

式 (3.73) を3次 元に拡張して, 変分方程式の一般 形差分

式 (3.67) に当てはめると, 求める変数λの逐次近似解は,

次式のようになる.

(3.74)

式 (3.74) で計算される λが全格子点において収束条件

を満足した場合に, これを解とし, 各格子点において調

整された成分風速を計算する. 調整風速の計算式は, オ

イラー ・ラグランジュ方程式を差分化した次式により計

算する.

(3.75)

(3.76)
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図-3.27 マスコンモデルの計算格子と変数配置

表-3.1 境界条件に応じた係数値の一覧表

(3.77)

c) 境界層上端の境界条件

境界層上端の自由大気の風は, 傾度風 ・台風ハイブリ

ッド風推算モデルにより計算され, 台風圏内では台風モ

デルの風, 台風の影響範囲外では気象図の気圧分布から

計算される傾度風モデルの風となるように, 式 (3.30) を用

いて空間的な補間操作を行う. ただし, 本研究で対象と

する風推算範囲は, 内湾に限定され, かつ台風が湾に接

近する強風時を推算期間とおくことから, 台風モデルの

みにより風推算を行う.

境界層上端の風場の計算に用いる台風モデルの気圧分

布は, 式 (3.27) に示したMyersモ デルを適用する. また,

この気圧分布から, 傾度風の風速Vgrは式 (3.25) により推

算する. 台風の移動に伴って生じる場の風は, 式 (3.29) で

示した傾度風速と台風の進行速度VTに 比例するものと

仮定し, 次式で計算する.

(3.78)

ここで, 式 (3.78) は, 前掲 した式 (3.29) の風の低減率

C2=1.0と するものである. 海面摩擦の影響を受けない

自由大気の風は, 式 (3.25) で求められる傾度風速と式 (3.78)

で求められる場の風をベクトル合成することにより求め

られる.

(3.2) 経験則 ・マスコンハイブリッドモデル

先に示した東京湾, 伊勢湾, 大阪湾の観測海上風と推

算された傾度風の相関解析結果から, 内湾海上風の風速

Vは, 傾度風の風速Vgrと 前述した仮想的な有効吹送距

離F'の2つ のパラメータを用いる簡単な経験則 (3.78) で

推定できることを明らかにした. この観測データから得

られた内湾海上風の特性を風推算モデルにおいて生かす

ために, 経験則から求められる風場を最下層の初期条件

とするマスコンモデルを提案し, このモデルにより内湾

海上風の推算を行う.

従来のマスコンモデルは, 観測値等を内挿するか, も

しくは傾度風モデル等により推算される風を初期の風場

条件として与える. そして, この初期風場を真値とみな

し, 各格子点において質量保存則を満たしながら, 初期

風場からの誤差を最小とする調整風場を全格子点で求め

る. この場合, マスコンモデルの特性により, 調整され

た風場は, 初期風場に強く依存することが問題となる.

仮に観測風を初期風場として用いる場合でも, 観測風が

陸上のものであれば, 海上風への変換処理を行う必要が

ある. このように, 適切な情報を初期風場として与える

ことは, マスコンモデルを適用する上で注意を要する問

題である.

この初期風場を, 観測海上風の解析結果から求めた経

験則を利用して設定することが, 本研究で提案する改良

型モデルの特徴である. また, 風の鉛直分布は, 例えば,

対数分布を仮定する等の設定方法がある.

本研究では, 境界層上端において与える自由大気の風

と最下層で与える経験則による推定海上風を単純に線形

内挿して与えることとする. さらに, 初期の風向の設定

については, 最下層の風向偏向角は30°と し, 風速同様,

鉛直方向に線形内挿する方法を採用する. 前述した観測

海上風の解析結果から, 海上風の風向偏向角に関する知

見は得られているものの, 局所的な陸上地形の影響まで

は考慮できない. そのため, 風向の偏向角については,

内湾海上風モデルによる風推算結果に期待する.

(3.3) 気流数値計算モデル

a) モデルの基本式

粘性流体の流れの状態は, 慣性項と粘性項の比率とし
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て定義されるレイノルズ数により概略判断でき, レイノ

ルズ数の値が異なると, 障害物をよぎる流れの分布は,

その下流側背後において異なる.

レイノルズ数Reは, 代表流速U, 障害物の流れに対す

る規模L, 粘性係数vに より, 次式のように定義される.

(3.79)

このレイノルズ数が55～1,000程 度の範囲で, 背後にカル

マン渦列が生ずることはよく知られている. カルマン渦

列の大規模なスケールの例としては, 冬季の季節風吹き

出し時に, 朝鮮半島南に位置する斉州島の風下側で生じ

る渦状の雲列が有名である. このような障害物を通過す

る流れにおいて発生する渦を再現することが可能な数値

計算モデルとして, SOLA13)が 開発された. この数値計

算モデルは, 複雑な粘性流れを大型コンピュータを使用

することなく解くことを目的に開発されたものである.

本研究が目的としている陸上地形に影響を受ける風場

を迅速に計算する点と主旨が一致している. 本研究で採

用した気流数値計算モデルは, 3次 元に拡張したSOLA

モデルであり, 3次 元の粘性流体の連続式と運動方程式

を直接的に解く方法である. このモデルは, 構造物背後

に生じる渦の再現等, 小スケールの風場推算について既

に適用されており, マスコンモデルで問題とされた初期

風場の影響に大きく左右されない収束解を求めることが

可能である. このような3次 元の気流計算モデルが近年

利用され始めていることを考慮し, 実用化の第一段階と

して現地スケールの風推算を行う.

3次 元流 れに関す る連続 式 と運動方程 式は,

Navier-Stokesの方程式で表される.

(3.80)

(3.81)

(3.82)

(3.83)

ここで, Pは 気圧, ρaは空気密度, (u,v,w) はそれぞれ

(x,y,z) 方向の成分風速, vは 粘性係数である. ただし,

ここで取 り扱 うようなスケールの大きい風推算における,

粘性係数はレイノルズ応力として適用される渦動粘性係

数を与える. このモデルの問題点は, 海面及び陸上面の

境界条件ならびに側方の境界条件をどのように設定する

かにある.

特に, 底面の摩擦を考慮した境界条件は例えば, 境界

層の近似としてk-εモ デル等を導入すると, 計算時間は

膨大なものとなり, 実用上の障害となる. そこで, ここ

では摩擦なしの条件とし, 計算結果の特性のみを検討す

る.

b) 基本式の差分化

基本式の差分化にあたり, 流れを離散量として表現す

るため, 計算格子と変数の配置を図-3.28の ように定義

する. この定義に沿って, 基本式 (3.80) から式 (3.83) を差分

化する. ここでは, 簡単な記述にとどめる. 2次 元平面

の場合における, 差分化を行い, 2次 元における差分式

は, 次式のように表される.

(3.84)

(3.85)

(3.86)

ここで, Pは 気圧であり, FUX, FUY, FVX, FVY, FWX,

FWY, は対流項, VISX, VISYは 粘性項である. また, 添

字nは 計算時間ステップを表す 式 (3.85), 式 (3.86) の対流

項な らびに粘性項は, 次式のように表される.

(3.87)

(3.88)
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(3.89)

(3.90)

(3.91)

(3.92)

ここで, αは 移流項に係る重み係数であ り, 本研究では,

α=1の 風上差分を用いる.

これらの差分式に基づいて計算を行うと,(u, v) が求

められる. ただし, 連続式 を満足 しない流速が計算され

るため, 次式で定義される発散量を計算する.

(3.93)

任意格子の発散量Dが 負の場合には, 格子内に質量

が流入することを意味しており, この格子の圧力は質量

を流入させないように増加させることが必要となる. ま

た, 発散量Dが 正の場合には,逆に格子内から質量が流

出することを意味しており, この格子の圧力は質量を流

出させないように減少させることが必要となる. SOLA

モデルでは, 圧力Pを 調整して発散量Dが0に なるよう

に順次繰り返し計算を継続し,全 ての格子において発散

量が収束条件を満足するまで行う.

発散量が0と なるように調節すべき圧力Pの 増分は,

次式のように表され,

(3.94)

繰り返 し計算 において計算されるkス テップ目の発散量

Dは, kス テップ目の成分風速 (u, v) か ら, 式 (3.93) を用

いて計算される. この発散量か ら, 式 (3.94) を用いて δPを

計算すると, 発散を0と すべき新しいステップの成分風

速が次式のように求め られる.

(a)

(b)

図-3.28 3次元SOLAモ デルの計算格子と変数配置

(3.95)

(3.96)

このような計算を繰り返して, 収束条件を満足する風場

を求める.

(4) 伊勢湾海上風によるモデルの適用性の検討

(4.1) 計算に用いた伊勢湾の地形

図-3.29は, 伊勢湾の地形と周辺陸上地形の等高線を

表す. 図に表す伊勢湾を中心とする周辺の陸上部を含め

た領域を, 内湾海上風モデルの風推算範囲とする. 図中

の津 ・名古屋 ・伊良湖の3地 点は, 陸上風の観測を行っ

ている地点であり, これらの地点の観測風によりモデル

の検証を行う.

マスコンモデルの計算格子は, 水平方向を2.0km×

20km格 子で近似し, 鉛直方向は, 海上近傍の推算精度を

向上させるために, 層厚20mを 最下層から50層, 層厚

50mを10層 の計60層 に分割する. ここで, 最下層を20m

とするのは, 最下層の中央値が海面上10mの 海上風とな

る配慮のためである.

図-3.29に, 最下層が海域となる計算格子の配置を表

す. 図より, 伊勢湾の地形特性を見ると, 南北方向に海

域が広がり, 湾北側の陸上は海抜0m地 帯が北側に広が

っている. それに対して, 湾の東西方向は500mを 超える

山岳地帯に囲まれており, 特に西側の陸上は海岸に近い

位置まで山岳地帯が迫っている. このように, 伊勢湾は

南北方向と東西方向で地形条件が大きく異なる特性を有

する湾であり, 陸上の影響を受け易い条件を備えている.

図-3.30は, 図-3.29に 示すA-A'断 面とB-B'断 面

における鉛直断面地形を表す. この図を見ると, 前述し

たように南北断面と比較して, 東西断面は最低値と最高

値の標高差が大きいことがわかる.
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図-3.29 伊勢湾の最下層計算格子及び陸上部の等高線

(4.2) 対象気象擾乱及び推算対象期間

風推算を行 う気象擾乱は, 伊勢湾 に来襲 した代表的な

台風である伊勢湾台風 (5915号14)) とする. この台風は,

伊勢湾の西側を通過 したため, 湾内全域において35m/s

を超える強風が記録された. 風推算期間は, 伊勢湾台風

が伊勢湾に最接近した1959年9月26日21:30を 中心 とし,

その前後の1959年9月26日12:00～27日3:00ま での27

時間とする.

図-3.30 伊勢湾の湾軸 (南北方向) と湾軸に直

交する方向 (東西方向) の鉛直断面地

(4-3) 風推算精度の検討

図-3.31は, 高潮 ・波浪推算で広く用いられている台

風モデルにより推算される風速ベクトル分布である. 図

の時刻は, 伊勢湾台風が伊勢湾に最接近した1959年9月

26日21:30で ある. 海上風の推算条件として, 風の低減

率はC1=C2=0.66, 風の偏向角は30°とする. この図

によれば, 台風モデルによる海上風は, 伊勢湾内全域に

おいて, SW方 向にほぼ一様となり, 台風中心近傍は弱風

域となる.

これに対し, 図-3.32は, 前述した経験則 ・マスコン

ハイブリッド風推算モデル (内湾海上風モデル) により

推算された同時刻の風速ベクトル分布である. 図におけ

る風速の出力格子は, 最下層が計算格子となるもの, す

なわち標高が海面上10m高 度以下となる格子である. ま

た, 最下層の風速は層の中央値である標高10m高 度の風

となり, 海上風の風速と風向を表している.

内湾海上風モデルによる推算結果は, 陸上地形を考慮

していない台風モデルの推算結果に比べて, 伊勢湾, 三

河湾, 衣浦湾のそれぞれの湾軸に沿った方向に風向が変

化している. また, 半島等, 局所的な陸上地形の起伏の

影響を受けて風向が偏向しており, 伊勢湾の定性的な風

速 ・風向出現特性と一致する. さらに, 湾の南から西側

は相対的に風が弱く, 東側は次第に風速が増大しており,

内湾海上風の特性が良く表現されている.

次に, 伊勢湾周辺の風観測地点として, 図-3.29に 黒

丸で示す津 ・名古屋 ・伊良湖を選び, 観測風と推算風と

の経時変化の比較を行う. 図-3.33 (1) は, 津における風

速と風向の比較結果を示す. 上図の横軸は時刻を, 縦軸

は風速をとり, 下図の縦軸は16方 位単位の風向をとる.

図中の黒丸が毎正時の観測風の風速ならびに風向を示し,

点線がモデル台風により推算される風, 実線が内湾海上

風モデルにより推算される風である. TEST風 として示す

破線は, 後述するように初期風場を台風モデルとする風

推算結果であり, 内湾海上風モデルとの比較により初期

風場の影響度がわかる.

図より, 伊勢湾台風が最接近した9月26日21:30以 降,

観測風は急激に風速が減少するのに対して, 台風モデル

の推算風速は逆に再び強まる傾向が見られる. 一方, 内

湾海上風モデルの推算値は急激に風速が弱まり, 観測風

と良い一致を示す. 台風接近後に観測風の風速が減少す

るのは, 風がW方 向から吹くため, 伊勢湾西側の山岳地

帯による遮蔽の影響を受けることに起因する.
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図-3.31 台風 モデルによ り推算される海上風の風速分布

(伊勢湾台風: 1959年9月26日21:30)

図-3.32 内湾海上風モデルによる海上風の風速分布

図-3.33 (2) は名古屋における比較結果を示す. 最大風

速発生時前後の風速変化を比較すると, 台風モデルは強

めの推算値となるのに対して, 内湾海上風モデルは観測

風と同程度の風速が再現される. また, 観測風の風向は

21:00以降S系 であるが, 台風モデルの推算風向はSか ら

WSWへ と偏向する. これに対し,内湾海上風モデルの

(1) 津

(2) 名古屋

(3) 伊良湖

図-3.33 津 ・名古屋 ・伊良湖の観測風と推算風の風向 ・

風速経時変化の比較

MODEL風: 台風モデルの推算風

EST風: マスコンモデルの推算風

内湾風: 経験則+マ スコンモデルの推算風
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推算風向は伊勢湾湾軸方向であるSを 維持し, 観測風向

と同様の傾向を示している. 名古屋の観測風の特徴は,

台風が最接近した時刻に急激な風速増加が見られる点に

ある. これは, 名古屋の東西両方向が高い山に囲まれて

おり, 風向がEま たはWの 場合には山の影響により風が

遮蔽される. 一方, 風向がSの 場合には陸上地形に遮蔽

されることなく観測地点に吹くことに起因する. 図-

3.33 (3) に示す伊良湖も, 同様に, 内湾海上風モデルの推

算結果は観測風と良い一致を示す.

以上の比較結果から, 本研究で提案した内湾海上風モ

デルにより推算される風は, 陸上地形の影響を受けて複

雑な変化を示す内湾の観測風向ならびに風速を良く再現

することがわかる.

(4.4) 初期風場に関する検討

本研究で提案した内湾海上風モデルは, 自由大気の風

を上空の境界条件とし, 陸上地形の影響を組み入れた内

湾海上風の経験則を初期条件の設定に利用するマスコン

モデルである. 初期に与える風場は, 上端境界において,

図-3.34に 示すような台風モデルにより計算される自

由大気の風分布が与えられ, 最下層は, 図-3.35に 示す

経験則から推定される海上風ならびに陸上風の分布が与

えられる. 経験則による風分布は, 式 (3.55) に示した経験

式に, 自由大気の風速と計算格子毎の仮想有効吹送距離

を当てはめて推定したものである. なお, 風向は自由大

気の風からの偏向角を30°と する. 上端の層と最下層間

の格子については, 自由大気の風と最下層の風を線形内

挿することにより与える.

従来型のマスコンモデルは, 観測風を除けば, 陸上地

形の効果を含まない外洋海上風の推算モデルの結果を初

期条件として与える. マスコンモデルが初期風場に強く

依存する特性を有する点から考えると, 外洋海上風の推

算結果を初期風場として設定する方法に問題がある. 一

方, 本研究で提案した経験則は, 陸上地形による内湾海

上風の平均的な特性を考慮できるものの, 局所的な気流

の集中・発散等を見積もることは難しい. このような問

題を内湾海上風の経験則とマスコンモデルを組み合わせ

ることにより解決できると考えた.

図-3.36は, 台風モデルにより推算される海上10m高

度の風を最下層の初期風場として与えるマスコンモデル

の推算結果である. 湾軸に風向が偏向する傾向は推算さ

れる. しかし, 海域の風速はほぼ一様であり, 吹送距離

に依存する傾向はほとんど見られない.

図-3.33の 経時変化図に破線で示すTEST風 と表示す

る結果は, 初期風場を台風モデルによる海上風とした結

果である. 破線の推算風経時変化を見ると, モデル台風

の推算結果と傾向が似ている. すなわち, 初期風場の設

定如何で, マスコンモデルによる推算結果は違いが生じ

る.

図-3.34 台風モデルにより推算される上端境界の初期風場

の風速分布

図-3.35 経験則により推定される初期風場の風速分布

(4-5) 3次 元気流数値計算モデルによる試算

a) 簡単な地形による風計算

ここでは, 3次 元気流数値計算モデル (SOLA) を用い

て, 簡単な矩形障害物背後に発生するカルマン渦列の計

算を行 う. 計算に用いる条件は表-3.2で ある.

図-3.37は, 計算開始から4,000ス テップと5,000ス

テ ップの最下層における風速分布である. ここで, 最下

層 と, 側方境界の条件はス リップとする.
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図-3.36 台風モデルの風を初期風場とする場合の推算風の

風速分布 (伊勢湾治風: 1959年9月26日21:30)

表-3.2 試算 に用いる条件

計算結果によれば, カルマン渦列が障害物の背後に交

互に発生し, 下流側に流下する状況が表現されている.

レイノルズ数が550で あることから考えると, カルマン

渦列の発生は従来の模型実験による知見と一致する. こ

のケース以外に種々のレイノルズ数を設定した試算も行

い, 障害物背後の風速がそれぞれ異なることを確認した.

b) 現地適用の可能性に関する検討

3次元気流数値計算モデルにより, 伊勢湾を対象とす

る試算を行う. 図-3.38は, 初期風速を30m/s, 風向を

Wと する場合の1時 間経過後の風速分布である. 陸上近

傍の風は, マスコンモデルよりもかなり滑らかに計算で

きる.

また, 格子点座標 (x=15, y=55) の周辺では, 逆風が

計算される. これは, 西側に位置する陸上に遮蔽域が形

成され, この遮蔽域内において鉛直的な渦が形成される

ためである. 先に示した図-3.14の 内湾海上風の概念図

図-3.37 モデル地形によるSOLAモ デルの計算結果

図-3.38 3次元気流数値計算モデルによる伊勢湾の風場

の試算結果 (初期風速30m/s, 風向W)

において示した逆風現象がモデルにより推算されている.

本研究で行った3次 元気流数値計算モデルによる風推

算は, 底面摩擦の影響を考慮していない. また, 低風速

時は気温 ・水温差に伴う大気の不安定効果も考慮する必

要がある. さらに, 最大の問題点は, 実時間で1分 の計

算を行うのに要する計算時間がEWSで1時 間程度必要

となる点である. 本研究では考慮しなかった地表 ・海面

の摩擦抵抗を組み込むと, さらに計算時間を必要とする.

現在の計算機の能力と技術をもってしても, 依然課題
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は多い手法である. しかしなが ら, 風場を理論式により

直接的に解 く方法であることか ら,最 近では有力な風推

算法として活発に研究15), 16), されている.

(5) モデル気象擾乱の風推算手法に関する考察

陸上地形の影響を受ける風場の推定法のうち, 実測風

内挿法17) は 観測データを用いることから,実 際の風場

に比較的近い再現を期待できる手法と言える. ただし,

陸上風を海上に換算する必要があること, モデル気象擾

乱の風場に適用できないこと等が問題点として挙げられ

る.

本研究で提案したモデルは, 自由大気の傾度風 (気象

図から計算するか, 台風モデルにより計算する) を上層

の境界条件とし, 内湾海上風の経験則を最下層の初期風

場の設定に利用することから, このような問題点にも対

応可能なモデルである.

マスコンモデルによる伊勢湾の風計算は, 波浪 ・高潮

推算の外力計算として同時に計算することは可能である.

ただし, 台風期間を通じて計算を行うと, EWSで 約5時

間から6時 間を要する. このため, 波浪 ・高潮推算等に

適用する場合の計算効率を良くするために, あらかじめ

風向別, 風速階級別の風推算を実施し, 全計算格子点に

ついて傾度風の海面への変換係数を設定しておくことも

有効な方法と考えられる. モデル気象擾乱の計算の場合

も,上空の境界条件である傾度風を入力することにより,

海上10m高 度の風速に瞬時に変換が可能である.

3.4 海上風の数値計算のまとめ

周辺地形の影響を受ける内湾海上風の推算を効率良く

実施する手法を提案し, 現地への適用性について検証し

た. 以下に主要な成果をまとめる.

(1) 大気境界層モデルの理論解を, ブイデータを用いて検

証した. その結果, 自由大気の推算風を外洋海上風へ

変換する手法として利用できることがわかった.

(2) 東京湾の2観 測点の海上風観測データの方位別相関

解析から, 海上風に有効吹送距離への依存性があるこ

とを示した. 大阪湾 ・伊勢湾の海上風観測データの解

析からも同様な傾向を示した. これは陸上と海上の底

面摩擦の違いにより, 風の鉛直分布構造に違いが生じ

るためと考えられる.

(3) 推算風と観測海上風の相関解析から, 内湾海上風と有

効吹送距離に関する経験式 (1次 近似式) を導き, さ

らに, 陸上地形の起伏の効果を組み込んだ仮想的な吹

送距離を導入して, 内湾海上風の特性を表現する経験

式 (2次 近似式) を得た. また, 相関解析から, 海上

風は, 傾度風の風速増加とともに低圧部への偏向角が

大きくなり, かつ風向は湾軸に沿う方向に偏向する特

性があることがわかった.

(4) 経験式を用いることにより, 自由大気の推算風または

1地点の観測海上風から, 内湾全体の海上風分布を推

定する手法について提案した. この方法により, 湾内

に観測海上風があると, 平面分布を考慮した海上風が

概略推定可能である.

(5) 本研究で提案した内湾海上風推算モデルは, 傾渡風の

推算結果を上層の境界条件とし, 先に述べた陸上地形

の効果を組み入れた内湾海上風の経験則による風を最

下層の初期条件とするマスコンモデルである.

(6) 伊勢湾における台風5915号 (伊勢湾台風) 来襲時を

対象として内湾海上風の推算モデルの適用性を調べた.

代表点における観測風と推算風の経時変化を比較した

結果, 提案した内湾海上風モデルの結果は観測風と良

好な一致を示した. 特に, 内湾海上風モデルは, 陸上

地形を考慮していない台風モデルに比べ, 湾軸に沿う

方向に風向が変化する様子が再現できた.

(7) マスコンモデルは, 初期条件に強く依存することから,

陸上地形の効果を含まない外洋海上風の推算結果を初

期条件にすると, 適切な風場が得られない問題がある.

内湾海上風の経験則とマスコンモデルを組み合わせる

ことにより, この問題点が改善された.

(8) 近年, 活発な研究段階にある3次 元気流数値計算のう

ち, 最も簡単なSOLヘ モデルを用いて現地地形下で風

場計算を行った. このモデルは, 最下層の摩擦を適切

に与える必要がある点, 大気の不安定効果を組み込む

必要がある点, 計算に長時間を要する点から, 依然と

して研究段階にある. しかしながら, 局所的な風場が

滑らかに計算できること, 陸上地形により遮蔽される

区域における逆風の再現等, 他の手法に比べて定性的

に妥当な結果が得られる.

(9) 提案した内湾海上風の推算モデルは, 上空の傾度風の

推算値を境界条件として用いるのみであるため, 波浪

推算・高潮推算に適用されるモデル気象擾乱のように,

観測結果が得られない想定風場を対象とする海上風推

算にも応用が可能である.
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4. 波浪の数値計算

4.1 概 論

波浪の数値計算は, 非線形相互作用を考慮した第三世

代の波浪推算モデルWAMに より, 現在, 急速にモデル

改良が行われている. 近い将来, 現地への適用事例が蓄

積し, モデルとしての汎用性が高まると予想される. 現

段階では, 高波から低波浪に至るすべての波高階級につ

いて高い推算精度を有するためのパラメータ調整が課題

となっており, 現地適用に当たって, さらなる実績を積

む必要がある.

本章では, 日本沿岸広域の波浪推算に適用する波浪推

算モデルとして, 日本沿岸の波浪予報及び設計波算定調

査に適用された実績が最も多い, 第一世代の代表的なモ

デルであるMRIモ デルとその浅海波浪推算モデルへの拡

張を中心に述べる. そして, これらモデルを用いて, 特

に, 日本沿岸の特徴のある海域における波浪推算に関す

る事例研究を行いその成果をまとめる.

はじめに, 高波を対象とする深海波浪推算の広域への

適用事例として, 日本海全域の波浪推算と佐渡島の遮蔽

効果に注目し, 波浪推算成果の活用について述べる. 次

に, 浅海波浪推算モデルへの拡張を行い, 伊勢湾を適用

事例として, 外洋侵入波浪と湾内発生波浪が共存する半

閉鎖的な内湾における波浪場を取り上げ, 浅海モデルの

有用性を述べる. さらに, 東京湾を閉鎖性内湾の波浪推

算事例としてとり上げ, 風波の経験則を基礎とするパラ

メータ法の有効性を観測データによる検証を踏まえて述

べる.

一方, 高波を含む通常時波浪の推算については, 計算

の迅速性を重視し, 1点 出力型の波浪推算法を採用する.

1点波浪推算法についても, 外洋を対象とする場合はス

ペクトル法を, 内湾を対象とする場合はパラメータ法を

適用し, 現地への適用性について言及する.

4.2 高波を対象とする波浪推算

(1) 深海域の波浪推算

(1.1) 深海波浪の推算理論

a) 基本方程式

本研究で用いる深海波浪推算モデルは, 不規則波を扱

うための方法として, スペクトルによる成分波の概念を

用いることから, スペクトル法と呼ばれている. このス

ペクトル法は, 成分波のエネルギー平衡方程式を基礎方

程式とするものであり, 気象擾乱の移動に伴う波浪のエ

ネルギースペクトルの時空間変化を追跡する. モデルの

原型は, スペクトル法波浪推算モデルの1つ である

Isozaki and Uji1)のMRI (Meteorological Reseach hstitute)法に

よる深海波の平面計算モデルである.

深海波浪推算では, 水深無限大と仮定することにより,

群速度Cgと 波速Cは 周波数のみの関数として定義する.

このとき, 任意の地点に来襲する波浪のエネルギー平衡

方程式は, エネルギーの保存を主体に表現する形式を採

用すると,

(4.1)

で表 され る. ここで, 5は 周波数fで 伝播方 向 (波

向) θからなる成分波のエネルギー密度 (方向スペク ト

ルS (x, y, f, θ), Cgは 線形分散関係式か ら計算 され る

各成分波の群速度である. Fonは 風か ら波へ供給 され

る単位時間当たりのエネルギー量, For2は 各種機構に

よる単位時 間当た りのエネルギーの消散量で あ り,

FoT1とFOT2を 合わせて深海波のソース関数項 と呼ぶ

式 (4.1) の左辺第1項 は, 方向スペク トルの局所的な

時間変化項, 第2項 ・第3項 は各々 (x, y) 方向への移流

によるエネルギー伝播項である. (x, y) 平面座標系と波

向θの関係は, 図-4.1 (1) のように表される. なお, 式

(41)は, 個々の成分波エネルギーが独立 し, 線形関係

にあると仮定してお り, 周波数成分波間で生じる非線形

干渉は考慮されていない.

今, 周波数スペク トルをs(f), 方向スペク トルを

S (f, θ) とすると, 2つ のスペクトルの関係は

(4.2)

で表される. ここで, G(f,θ) は方向分布関数 と呼ばれ,

(4.3)

で定義される波向の確率密度を表す関数である. した

がって, 方向スペク トルS (f,θ) の各周波数成分を全方

位にわたって積分すると周波数スペクトルになる.

方向分布関数の標準形として, 広く用いられているも

のには, 光易2) により提案された,

(4.4)

が ある. また, スペ ク トル法波浪推算 に用 い られ る

COS2nθ型 の

(4.5)

がある. ここでG6, Goは 式 (4.3) の関係 を満たすよう

に決め られる正規化係数であり, Sは 方向に関するエ

ネルギーの集中度を表すパラメータである. 光易2) は,

近似的な関係としてn=0.23Sを 導き, この関係を用い

る ことによ り, COS2nθ型 方向分布関数は光易型の方向
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分布関数として用いることができる.

ソース関数項のうち, 風から波へのエネルギー供給量

FoT1は,

(4.6)

で表される. ここで, AはPhillps 3) の共鳴理論に対応す

る関数, 8はMiles 4) の不安定理論 に対応する関数であ

る. また, エネルギーの消散量FoT2に は, (1) 砕波 によ

るエネルギーの消散量FB,(2) 内部摩擦 によるエネル

ギーの消散量FD, (3) 逆風 によるエネルギーの消散量

FWが 含まれ,

(4.7)

と表される.

深海波浪推算では, 主に外洋を対象とする場合が多く,

計算領域は広範囲となる. 地球表面は球面形であること

から, 広い計算領域を式 (41) のような直交平面座標系で

表現すると, 距離にひずみが生じ, 波浪伝播距離の精度

を確保する上で問題が生じる. そこで, 外洋を対象とす

る波浪推算では, 図-4.2 (2) に表す球面座標系 (緯度 ・

経度座標系) が適用される. 球面座標系における緯度

λと経度ψの座標は,

(4.8)

で表される. ここで, R. は地球の半径, λは緯度, ψ

は経度である. 式 (4.8) の関係 を用 いて, 式 (4.1) を変換

すると, 球面座標系のエネルギー方程式は,

(4.9)

となる. ここで, R. は地球の半径, (λ,ψ) は球面座標,

θはy軸 から反時計回りにとった波向である.

スペクトル法波浪推算は, 波浪のエネルギースペクト

ルを時空間的に追跡する計算法であるから, 計算値は方

向スペクトルとなる. しかしながら, 観測値が方向スペ

クトルである場合は希であることから, 有義波諸元に変

換して, 観測値と照合する必要が生じる. 方向スペクト

ルと有義波高 ・有義波周期との関係は,

(4.10)

(4.11)

で表される. また, 波向は平均的な波向として定義され,

(4.12)

によ り計算する.

(1) 直交座標系 (2) 緯度 ・経度座標系

図-4.1 平面座標系 ・球面座標系と波向との関係

b) 発達 ・減衰過程の定式化

波浪 エネル ギーの発達 ・減衰 を表す ソース関数項

FoT1, FoT2に 含 まれる複数の関数は, 既往の研究成果

を利用 して定式化されている.

発達量FoT1の うち, 波浪エネルギーの直線的発達を

表す関数Aは, 風波の初期段階の発達過程に適用され

る共鳴理論に対応, 周波数 ・波数 ・風速で決まる. この

関数は井上5) により次式のように提案されている.

(4.13)

ここで, ωは 角周 波数 (=2πf), kは 波 数, u19.5は 海

上19.5m高 度の風速である. 海上風は, 海面上10mの 風

であ り, これ に対 して約1.1倍するとU19.5が 計算される.

これは, 海面近傍の風の鉛直分布を, 式 (3.15) に表 した

1/7乗則で近似すると推定できる. 関数Aの 単位は,単

位時間当た りのエネルギー量を表すm2s/3,60Csと なる.

一方, 指数関数的な発達を表す関数Bは, 風波の増

幅段階の発達過程に適用される不安定理論に対応 し, 周

波数 ・波速 ・摩擦速度で決まる. この関数は,

(4.14)
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で表される. ここで, Cは 成分波の波速 (m/s), U*

は摩擦速度 (m/s)で ある. また, 関数Bの 単位は

1/3,600sで表される. スペク トル法波浪推算モデルにお

ける摩擦速度U*は, 海面上195m高 度の風速U19.5を 利

用して, 次式によ り計算する.

(4.15)

風速U19.5の単位は (m/s) である.

次に, 深海波のエネルギー減衰量に関する項FoT2は,

3つ の過程が考慮され, 各々次のように定式化される.

第1の, 砕波によるエネルギー消散量FBは, 波浪が

ある程度以上に発達する場合に生じる砕波現象により失

われるエネルギー量を表す. この消散過程は, 波の成長

とともに急速に活発となり, 究極的には風から波へのエ

ネルギー供給量と砕波によるエネルギー消散量とがほぼ

釣り合う. このことから, 砕波による消散量FBは, エ

ネルギーの飽和状態を意味する平衡スペクトルを用いる

モデルが仮定され,

(4.16)

と表される. ここで, S∞は平衡スペク トルであり, 深

海波の場 合にPierson and Moskowitz 6) により提案された

PMス ペクトルを採用する. PMス ペク トルは,

(4.17)

で定義 され る. ここで, 式 中の係数 は α=0.0081,

β=0.74で, ともに経験的な無次元定数である. gは

重力加速度, U19.5は 海面上19.5m高 度 の風速で ある.

PMス ペク トルは, 周波数fと 風速のみの関数で記述さ

れており, 任意の風速の作用下における飽和状態の周波

数スペクトルを表す.

第2の 消散過程である内部摩擦 によるエネルギーの消

散量FDは,

(4.18)

として計算する. ここで, D1は, 経験的な定数=3で あ

り, 単位は (s3/3,600s)1/4となる. 第3の 消散過程である

逆風によるエネルギーの消散量FWは,

(4.19)

で表される. ここでD2=1を 用い, D1と 同じ次元であ

る. 式 (4.19)は, 逆 風によ りMilesの指数関数的なエネル

ギー増幅機構が, 波の進行方向と逆の方向に作用するこ

とを表す.

以上に述べた波浪エネルギーの発達 ・消散過程を総合

すると, ソース関数項の計算は, 次の3つ の状態に分類

される.

(1) 追風 (|φ|≦π/2) で波は発達中 (S≦S∞) のとき,

(4.20)

となる. この状態は, 発達過程の風波を表し, 風から波

へのエネルギー供給と砕波による消散過程が考慮される.

(2) 追風 (|φ|≦π/2) で波は十分発達 (S>S∞), または無

風状態のとき,

(4.21)

となる. この状態はうねりの伝播過程を表し, 内部摩擦

による消散過程のみが考慮される.

(3) 逆風|φ|>π/2) のとき,

(4.22)

となる. この状態は波の進行方向と逆の風が作用し, 逆

風による消散過程が考慮される. ここでφは風向と成分

波の伝播方向の差, G (φ) は方向分布関数であり, 波向

の定義は異なる. ただし, 式(4.5)と同じcos2nθ型 方向

分布関数を表す. スペク トル法波浪推算の方向分布関数

としては, 発達期の風波に適するとされるCOS2θ型 を

採用する.

c) 基本方程式の差分化

式 (4.1) の各項は差分方程式に直し, 時間積分して求め

る. 時間差分は陽的に, 空間差分はスタッガー ド形式で

行う. 差分化における成分波数は, 周波数が22成分,波

向が16成分とする.伝 播項の計算は, 1次 の風上差分を

適用する. この理由は次のようにまとめられる.

波浪エネルギーの移流による輸送を厳密に表現するた

めには, 高次近似スキームによる差分化が望ましい. し

かしながら, エネルギーの輸送は移流のみではなく, エ

ネルギーの拡散による輸送量も考える必要がある.移 流

による輸送のみを精度良く求めると, 計算される波浪場

は不連続になることが予想され, 波浪分布は滑らかさを

欠くことになる. このような点を解決する上で, 移流項

の差分に比較的分散性の強い1次 の風上差分を適用し,

数値的なエネルギー拡散効果を含ませる方が, 現実に近

い滑らかな波浪分布を得る.

また, 発達 ・減衰項の計算は, 毎正時の海上風の平面
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分布を, 波浪推算のステップ毎に時間内挿し, この情報

を利用して, 伝播計算と同様に1ス テップ毎に繰り返す

方法を採用する.

今, 計算領域を (x, y) 平面座標系に置き, 右方向をx

方向の正, 上方向をy方 向の正とし, x軸 の正方向を

基準に, 格子中点に向かう方向として時計回りに波の伝

播方向θを考える. 図-4.2は, 計算格子と方向スペク

トル及び群速度の定義位置を表す.

図-4.2 計算格子と方向スペクトル ・群速度の定義位置

(1.2) 海上風推算

波浪推算の一般的な流れは, 図-4.3の フローのよう

にまとめられる. 図によれば, 波浪推算の進行状況に合

わせて, 複数の入力データが必要となる.

図に表すように, その後, 波浪推算を行う計算領域と推

算期間を決定すると, 気圧の格子点補間, 海上風推算,

波浪推算の順で作業フローが流れる. 次に波浪推算の外

力となる海上風の分布を推定する必要がある. 海上風の

分布は, 傾度風モデルと台風モデルを併用するハイブ

リッドモデルによる自由大気の風推算と, 3章 で述べた

ように境界層モデルによる海上風への変換により求める.

海上風推算に先立って行う気圧の格子点補間は, スプラ

イン平面補間法を緯度 ・経度座標に改めた方法を採用す

る.

図-4.3 波浪推算の流れと必要となるデータ

(1.3) 日本海沿岸を対象とする深海波浪の推算

a) 日本海沿岸の波浪推算領域

図-4.4は, 海域別波浪推算の事例研究として行う北

部日本海沿岸を対象とする波浪推算の計算領域を表す.

計算領域は緯度 ・経度座標系で表現し, 日本海全体を

1/2°格子で近似する. また, 沿岸域は, 地形の近似精

度を上げるために1/8°格子を採用する. 特に, 地形に

よる遮蔽効果を正確に表現する必要のある佐渡と能登半

島周辺海域は, 1/24°格子で地形を近似する.

日本海沿岸の波浪特性の1つ に, 佐渡の遮蔽効果7) が

図-4.4 日本海沿岸を対象とする波浪推算の領域と計算格子の構成
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あることは, よく知られているところである. しかしな

がら, 日本海を対象として行われた過去の波浪推算では,

地形近似度が粗いために, この遮蔽効果が十分に表現さ

れていない. 本研究で用いる波浪推算モデルは, 最小格

子を1/24°格子 (約4.0km) に設定し, 地形近似度を高

めたことから, 佐渡背後の遮蔽域の波浪場を精度良く計

算し得る. そこで, 佐渡の遮蔽効果により, 佐渡背後に

到達する波浪がどの程度, 変形 ・減衰するかを, 有義波

諸元と方向スペクトルの推算結果を基に数値解析により

検討する. なお, 解析は, 実際に日本海を通過した気象

擾乱時の発生波浪を対象に行う.

日本海における冬季卓越波浪であるNWか らN方 向の

来襲波浪に対して, 佐渡の南東海域は遮蔽域となり, 伝

播する波浪は佐渡背後への回折波となる. 図-4.5は,

佐渡周辺海域の地形と波浪推算に用いる1/24°格 子に

よる地形近似を表す. 佐渡背後に位置する寺泊では, 主

にNW方 向の波浪が佐渡により遮蔽され, その他の方向

から伝播する波と遮蔽域内で発生する波の2成 分が共存

すると予想される. それに対し, 佐渡東は主にW方 向の

波浪が遮蔽 される. なお, 佐渡周辺海域で波浪観測が行

われている地点は, 図-4.4に 示す新潟西があり, 佐渡

の東側約50kmに 位置している. この地点の観測値は,

佐渡からの距離が離れているため, 冬季の卓越波浪であ

るNWか らN方 向の波浪時に, 佐渡の完全な遮蔽域にな

り得ないと考えられる. そのため, 佐渡の遮蔽効果を端

的に表さないと考え検討から除外する.

b) 波浪推算を行う気象擾乱

佐渡の遮蔽効果に関する検討を行う波浪推算期間は,

1990年11月7日から11月12日 までの6日間とする. 図-

4.6は, 気象擾乱通過期間のうち, 佐渡の遮蔽効果に関

する解析を行う11月11日の6時間毎の地上天気図である.

この期間は, 日本海低気圧の通過に伴い, 日本海沿岸

で高波が発生した. 図-4.7は, 気象擾乱の通過期間に,

図-4.5 佐渡周辺海域の地形と波浪推算格子による地形近似

主な波浪観測地点において観測された期間最大有義波

高と有義波周期, ならびにその発生起時を表す. この気

象擾乱により, 新潟西において, 11月11日4:00に最大有

義波高6.0m程度, 有義波周期10.0s程度の高波を記録し

図-4.6 佐渡 の遮蔽効果に関する解析行 う

1990年11月11日9時, 21時 の地上天気図

た.

図-4.7 推算対象期間 (1990年11月7日 か ら12日) に

観 測された期間最大波浪の出現分布
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c) 佐渡の遮蔽効果に関する数値解析

図-4.8は, 1990年11月7日から12日までの間に推算

される佐渡周辺海域の最大有義波高と波向の分布である.

図の有義波高の数字は10cm単位の有義波高, 波向分布

は16方 位別の波向である. 1/24°格子で表現している

ため, 佐渡による遮蔽の影響が波高分布に顕著に現れ

る. また, 図-4.9は 同期間の福井港における推算値と

観測値の経時変化である. 推算値と観測値にわずかな位

相のずれがあるものの, 推算値は観測値と良好な一致を

示している.

数値計算により佐渡の遮蔽効果による波浪の減少を明

らかにするためには, 佐渡による遮蔽の影響が生じない

仮想的な地形を想定した計算を行えばよい. すなわち,

佐渡がある地形と図-4.10に 表す佐渡がない仮想地形

について波浪推算を行い, これらの計算結果を比較する

ことにより, 遮蔽効果を抽出する. ここで, 2種 類の計

算結果の比較は, 有義波諸元と方向スペクトルにより行

う. 特に, 方向スペクトルは, 地形による遮蔽効果を視

覚的に確認することが可能な情報である.

図-4.8 佐渡周辺海域において推算される最大有義波高

と波向分布

図-4.9 1990年11月7日～12日の期間に福井港において推算

された有義波諸元の経時変化と観測値の比較

図-4.10 佐渡と能登半島を取り除いた場合の仮想釣な地形

と計算格子

図-4.11は, 佐渡の北岸に位置する弾崎における

1990年11月7日 か ら12日の間の推算海上風と波向 ・有義

波高 ・有義波周期の経時変化を表す. 弾崎は, 沖側に遮

蔽地形がないことから, 佐渡前面に来襲する波浪の代表

地点 として最適な位置にある. 推算結果によれば11月

10日22:00頃 に最大有義波高6.0mが 発生し, その時の波

向はWNW～NWで あった. 一方, 図-4.12は, 佐渡の

遮蔽域に位置する寺泊と佐渡東の有義波の経時変化を表

す. 図によると, 寺泊の最大有義波高は4.0m, 佐渡東の

最大有義波高は3.5mと なり, 弾崎と比較すると波高は小

さい. さらに, 最大波高発生時の波向は, 寺泊がWNW,

佐渡東がNNWと な り, いずれも推算地点 と佐渡を結ぶ

方向から1方 位程度ずれた波向となる.

これに対 し, 図-4.13は, 佐渡を取 り除いた仮想地

形における波浪推算から予測される寺泊と佐渡東の有義

波の経時変化である. 図によると, 有義波高 ・波向とも
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図-4.11 1990年11月7日 から12日 の間に推算される弾崎に

おける有義波の経時変化

図-4.12 1990年11月7日から12日の間に推算される佐渡

背後地点における有義波の経時変化

に, 弾崎 とほぼ同様の経時変化になる. 2地 点における

佐渡の有無による推算結果の比較か らすると, 佐渡の遮

蔽効果により, 寺泊で2.0m程 度, 佐渡東で2.5m程 度の

波高の減少が見込 まれ, 波向も1方 位程度変化する.

図-4.13 佐渡を取り除いた仮想的な地形により1990年

11月7日から12日の間に推算される佐渡背後の

寺泊 ・佐渡東における有義波の経時変化

d) 方向スペク トルから見た佐渡の遮蔽効果

有義波の経時変化の比較か らは, 遮蔽 効果による有義

波高の減少量は求められるものの, 遮蔽の物理過程が明

確でない. そ こで, スペク トル法波浪推算モデルの特徴

を生かし, 方向スペクトルを指標として遮蔽効果に関す

る解析を行う.

図-4.14の 左図は, 1990年11月7日 から12日の間に,

弾崎において最大有義波高が発生した11日0:00の 方向ス

ペク トルである. 図は, エネルギーの方向分布 と周波数

分布及び方向スペク トルを表す.

エネルギー の方向分布よ り, その ピー クはNWか ら

WNWと な り, 周波数の ピー クは0.08 (周期12.5s) とな

る. 図の中央と右に表す佐渡背後の寺泊と佐渡東におけ

る同時刻の方向スペク トルは, 弾崎における方向スペク

トル と分布が異なる. 寺泊の方向スペク トルは, 佐渡の

遮蔽効果によ りNW方 向のエネルギーが減少し, 2つ の

方向にピークを持つ. また, 弾崎の方向スペク トルと比

較 して, 全エネルギー レベル は1/3以下 となる. 周波数

スペク トルを比較すると, 高周波側のエネルギーに差は

見 られないものの, 0.10程度 (周期10.0s) の低周波側の
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エネルギーは大幅な減少が見られる. 同じく, 図の右図

に佐渡東の方向スペクトルを表す. 弾崎の方向スペクト

ルと比較すると, Wか らNW方 向のエネルギーが減少し,

周波数スペク トルは寺泊とほぼ同じ分布となる.

図-4.14 1990年11月7日から12日の間に推算される弾崎及び

佐渡背後の地点における最大有義波高発生時の

方向スペクトル

ここまでの検討では, 最大有義波高が発生した1時 刻

の方向スペクトルについてのみ比較を行い, 佐渡の遮蔽

による影響をとらえた. しかし, 波向は, 気象擾乱の通

過 とともに時々刻々変化する. そのため, 遮蔽の影響を

受ける方向スペクトルも時々刻々と変化することになる.

この点を確認するために, 佐渡の遮蔽域に位置する寺泊

における方向スペクトルの時間変化 を追跡する.

図-4.15は, 寺泊において推算される1990年11月10

日12:00か ら11日18:00ま での6時 間毎の方向スペク トルを

表す. 10日12:00か ら11日0:00に かけての方向スペク トル

は, 2方 向に極 大値を持つ方向分布 となる. これは, 佐

渡の遮蔽効果によるNW方 向のエネルギーの減少により

生ずる. その後, 低気圧の通過に伴 う波向のW方 向への

変化により, 減少するエネルギーの方向は次第に変化 し,

11日6:00にN方 向のエネルギーが減少する. さらに, 時

間経過 とともに, N方 向のエネルギーは減少 し続 け, 11

日18:00に はW方 向のエネルギー も減少する. 佐渡の遮

蔽効果により, 波浪の発達期か ら減衰期にかけて, 方向

スペク トルのエネルギー分布は変化することがわかる.

次 に, 方向スペク トルの全方向成分を合成した波浪の

総エネルギーを, 実際の地形による波浪推算 と, 佐渡を

取 り除いた仮想的な地形による波浪推算で求め, 2つ の

エネルギーの比か ら, 佐渡の遮蔽効果により減少するエ

ネルギー比率を計算する. この比率を用いて, 佐渡の遮

蔽効果を定量的に推定する.

図-4.16は, 寺泊 ・佐渡東 ・新潟西における1990年

11月10日9:00か ら11日18:00ま での3時 間毎の波浪の総エ

ネルギーの時間変化を表す. 図には, 佐渡がある地形と

取 り除いた地形によ り推算される波浪の総エネルギー と,

2つ のエネルギー比率 (佐渡あり/佐 渡なし) を併せて

表す. この比率が小さいほど, 佐渡の遮蔽効果によるエ

ネルギーの減少率は大きい.

寺泊 におけるエネルギー比率は, 0.55か ら0.40の範囲

で変化 し, 波浪最盛期に比率は最小となる. これは, 波

浪最盛期の波向がNW方 向であ り, 最 も遮蔽効果が顕著

に現れる方向であることに起因する. また, 佐渡東にお

けるエネルギー比率は, 0.40か ら0.20の範囲にあり, 寺

泊よりも遮蔽効果は大きく現れる. 佐渡東では, 波向が

W系 となる波浪の減衰期に, エネルギー比率は最小とな

る. 一方, 新潟西におけるエネルギー比率は, 0.35から

0.60の範囲にあり, 波浪の発達期にエネルギー比率は最

大となる.

このように, 佐渡の遮蔽効果によるエネルギーの減少

は, 佐渡との位置関係の違いとともに, 時間的にも変化

し, 減少後のエネルギーは, 全エネルギー量の0.2程度

まで達する.
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図-4.15 寺泊における波浪最盛期 と減衰期の方向スペクトルの時間変化
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図-4.16 1990年11月10日9:00か ら11日18:00ま で の寺泊 ・佐渡

東 ・新潟西における波浪エネルギーと佐渡の遮蔽

効果 によ り減少するエネルギー比率の時間変化

(2) 浅海域の波浪推算

(2.1) 浅海波浪推算モデルの理論

a) 基本方程式

本研究で用いる浅海波浪推算モデルは, エネルギー平

衡方程式を基礎とするものであり, 気象擾乱の移動に伴

う浅海波浪のエネルギースペクトルの時空間変化を追跡

する. モデルの原型は, 前述したMRI法 による深海波の

平面計算モデルである.

浅海モデルでは, 浅海域における波浪の屈折 ・浅水変

形を計算するために, エネルギー輸送速度 (群速度) を

場所 (水深) と周波数の関数として定義する. 任意の地

点に来襲する波浪のエネルギー平衡方程式は, エネル

ギーの保存を主体に表現する形式を採用すると,

(4.23)

で表 される. ここで, sは 周波数fで 伝播方向θか ら

なる成分波のエネルギー密度S (x, y, f, θ), CgとCは

各 成 分 波 の 群 速度 と波 速 で 場 所 と周 波 数 の 関 数

Cg (x, y, f), C (x, y, f) である. FIN1は 風か ら波へ供給

される単位時間当た りのエネルギー量, FIN2は 各種機

構によるエネルギーの消散量であり, FIM, FIN2を 合わ

せてソース関数項と呼ぶ.

式 (423) の左辺第1項 は, 波浪スペク トルの局所的な

時間変化項, 第2項 ・第3項 は各々 (x, y) 方向への移流

によるエネルギー伝播項, 第4項 は波浪エネルギーの伝

播に伴 う屈折効果に関する項である. 時間変化項 とソー

ス関数項を無視すると, 不規則波の波浪変形計算で用い

られるKarlsson方程式 となる.

右辺第1項 は, 深海波浪推算 と同様に, 風か らのエネ

ルギー供給量 に関するもので, Phillpsの共鳴理論3) に対

応す る関数Aと, Mnesの 不安定理論4) に対応する関数

Bで 記述される. 式 (4.23) の右辺第2項 は波浪の消散過

程を表 し, 深海波浪推算において考慮した (1) 砕波によ

るエネルギーの消散量FB,(2) 内部摩擦 によるエネル

ギーの消散量FD,(3) 逆風 によるエネルギーの消散量

Fwと,(4) 底面摩擦 によるエネルギーの消散量FF,(5)

底面への浸透によるエネルギーの消散量Fpが 含 まれ,

(4.24)

と表される.

式 (423) の各項は差分方程式に直し, 時間積分して解

を求める. 時間差分は陽的に, 空間差分はスタッガード

形式で行う. 移流 ・伝播項の計算は, 1次 の風上差分を

適用する. 発達 ・減衰項の計算は, 毎正時の海上風の平

面分布を時間内挿し, 1ス テップ毎に繰 り返す. 差分化

の方法は, 前述した深海波浪推算モデルと同様であるた

め, ここでは省略する.

b) 発達 ・減衰過程の定式化

深海波浪推算と同様に, 共鳴理論に対応する波浪エネ

ルギーの直線的発達に関係する関数Aは, 周波数 ・波

数と風速で決まり, 井上のにより提案されるものを用い

る. ただし, 波数kは 周波数と水深の関数として計算す

る. また, 不安定理論に対応する指数的な発達に関する

関数Bも, 同様に波速と摩擦速度で決まり, 成分波の

4-10



波速Cは 水深の関数として計算する.

次 に, 減衰に関する項のうち, 砕波 による消散量FB

は, 浅海平衡スペクトルを飽和状態のスペク トル として

定式化する. 浅海平衡スペク トルは, Thomtonの スペク

トルを採用 し,

(4.25)

とす る. ここで, 係数 α=0.0081は 経験的な無次元定

数である. また, kは 波数, hは 水深である. ただ し,

このスペ ク トルは前述 したPMス ペク トル による推算結

果と比較 を行い, 観測値を再現可能なものを採用する.

内部摩擦によるエネルギーの消散量FDと, 逆風によ

る急激なエネルギーの消散量Fwは, 深海波浪推算と同

様である.
一方, 浅海波において考慮す る底面摩擦によるエネル

ギーの消散量FFは,

(4.26)

で表 され る. ここで, Cfは 底面摩擦係数であ り, Cf

=0.02 (m2/s3) を用いる. また, 底面への浸透によるエネ

ルギーの消散量Fpは,

(4.27)

で表 され る. ここで, Cpは 浸透係 数で あ り, Cp=

0.00124 (m/s) を用いる.

以上に述べた波浪エネルギーの発達 ・消散過程を総合

すると, ソース関数項は, 次のようになる.

(1) 追風 (|φ|≦π/2) で波は発達 中 (S≦S∞) のとき,

(4.28)

(2) 追風 (|φ|≦π/2) で波は十分発達 (S>S∞)ま たは無風

状態のとき,

(4.29)

(3) 逆 風(|φ|>π/2) の とき,

(4.30)

とする. ここで, φは風向と成分波の伝播方向の差,

G (φ) は方向分布関数であり, 発達期の風波に適する

cos2θ型方向分布関数を採用する.

さらに, 浅海域における砕波減衰については, 推算有

義波高が砕波限界波高Hbよ りも大きい場合に, 各スペ

クトル成分を次式により置き換える方法を用いる.

(4-31)

ここで, Sbは 砕波後のスペク トル, Sは 非砕波の推算

スペク トル, H1/3は 砕波前の有義波高である. 砕波限

界波高Hbは 合田8) の砕波指標により,

(4.32)

で表 される. ここで, L0は 沖波波長, Aは 定数 (0.12～

0.18), tanαは 海底勾配, hは 水深である.

(2.2) 浅海波浪推算領域の計算範囲

浅海波浪推算モデルを適用する領域内では, 波浪変形

の計算精度を高めるために, 詳細な地形 (水深) 近似を

行 う必要がある. 一方, 波浪が発達する海域は広範囲の

外洋域に及ぶため, 計算範囲を広 くとる必要がある. し

か しなが ら, 計算機容量 ・計算時間の制約により, 沿岸

域に限定して適 用することになる. 現地海域への適 用に

おいては, 水深450m以 浅の内湾や沿岸部 (判断基準は

h/Lmax≦1/20に 該当する海域; h: 水深, Lmax: 周波数

0.04Hzの 成分波の波長) を浅海波浪推算モデルの適用範

囲 とする. 適用範囲外となる外洋は, 深海波浪推算モデ

ルにより計算 し, この結果を浅海波浪推算の沖側境界条

件 として与える.

沖側境界条件の情報は, 深海波浪推算によ り計算され

る波浪の方向スペクトルとする. ここで, 与える方向ス

ペク トルは, 周波数22×方 向16=352個 の成分波か

ら構成 される. また, 隣接する多領域間においては, 計

算時間間隔毎に方向スペク トルの空間内挿を行い, 同時

計算処理を行う.

(2.3) 浅海波浪場の計算

水 深 無 限 大, 水 深15m一 定 と 海 底 勾 配 一 定

(1/10,000: 沖側水深100m, 海岸水深1.0m) の3種 類

の水深条件を仮定 した水路における一様風作用時の波の

発達を計算 し, 波の発達に対する浅海の影響について検

討する. 計算を行 う水路の延長は1,000km, 格子間隔は

1.0kmと し, 左端 を発達 開始点 とする. 作用す る風 は

20m/sの 一様風で, 水路 に平行 に左から右へ と吹き, 作

用時間は30時 間とする.

図-4.17は, 2種 類の水深条件 と一定勾配で砕波減

衰を考慮す る場合の30時 間後の有義波高の発達量を表す.

浅海平衡スペク トルの影響によ り, 水深が浅 くなるとと

もに発達量は減少 し, 砕波減衰を考慮すると, 海岸部近

傍で急激な波高低下が計算 される.

次に, 球面浅瀬のモデル地形による波浪伝播計算を行

い, 浅海波浪推算モデルの波浪変形に関する機能の検討
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を行 う. 球面浅瀬の地形条件は, 合田 ・鈴木9) にな らい,

球面浅瀬の半径80m, 浅瀬外の水深15m, 浅瀬中央の水

深5mで, 計算 に用いる格子間隔10m, 時間間隔0.5sと

する. 沖側入射波は, 有義波高5.0m, 有義波周期12.0s,

最大方向集 中度25と する. 入射波の方向スペク トルは,

周波数についてはBretschneider・ 光易型10), 方向分布

関数は光易型11) とする. また, 砕波が生ずるように, 平

均水位を-3.0mと し, 浅瀬上最小水深を2.0mと する.

計算開始後2分 でほぼ定常 とな り, 3分後の有義波高と

波向の分布は, 図-4.18の ように求められる. 波高分

布の傾向を見ると, 浅瀬前面では, 浅水 ・屈折変形によ

り波高が増大 し, 浅瀬中央で砕波による波高の急激な減

衰が計算される. また, 砕波地点の背後 において, 屈折

と移流によ りエネルギーが集中し, 波高が回復する. 波

向の変化を見ると, 波浪エネルギーは, 浅瀬背後に伝播

する状況がわかる.

(2.4) 浅海波浪推算モデルの現地適用性

a) 伊勢湾台風時の波浪推算

浅海波浪推算モデルの現地への適用性を見るために,

伊勢湾台風 時の波浪場 について推算 を行 う. 図-4.19

は, 波浪推算を行う領域 と格子点水深から描かれる等深

線を表す. 格子間隔は, 陸棚域を1,800m, 伊勢湾内を

600mと する. 伊勢湾口を中心に水深200m以 浅の海域が

広が り, 伊勢湾 口の水深20m程 度まで浅くなる. 湾内の

最深部は30m程 度である. 浅海領域の沖側境界には, 先

行して行 う外洋波浪推算か ら求められる方向スペク トル

を与える.

図-4.20は, 外洋波浪推算の領域の時系列であり,

範囲は北緯15°～37°, 東経123°～147°, 格子間

隔は太平洋を1/2°, 沿岸部 を1/24°格 子で近似す る.

なお, 水深は無限大とする. 伊勢湾台風の波浪推算は,

1959年9月24日3:00～1959年9月27日21:00の66時 間につい

て行 う.

図-4.21は, 外洋波浪推算か ら予測される沿岸部の

最大有義波高の分布である. 伊勢湾台風の通過経路に近

い熊野灘沖か ら伊勢湾沖で15m～16m, 遠州灘沖で15m

～14mの 高波が計算される. 浅海領域の沖側境界に該当

するBND.2に おける有義波高最大時刻 (9月26日20:00;

伊勢湾台風上陸後2時 間) の波浪方向スペク トルは, 図

-4.22の ように求め られる. 方位別エネルギーの最大

は方位S, 周波数は0.06Hz (周期16.7s) で生 じる.

図-4.23の 右図は, 外洋波浪推算の結果 を受けて行

われた浅海波浪推算による最大有義波高の分布である.

図-4.17 一定または一定勾配水深を有する水路における

一様風作用時の波の発達

図-4.18 球面浅瀬の波浪伝播による有義波高 ・波向の分布

浅海変形を考慮すると, 200m以 浅の海域において波

高の減衰が見られ, 汀線の1格 子沖側の格子点では砕波

による急激な減衰が計算される. 伊勢湾口では, 湾口部

の半島や島による遮蔽効果と, 屈折 ・浅水変形により,

外洋から湾内にかけて急激に波高が減衰する. また, 伊
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図-4.19 浅海波浪推算領域の構成および浅海領域の等深線 図-4.21 外洋波浪推算による伊勢湾台風時の最大有義波高

の分布

図-4.20 外洋波浪推算領域の構成 図-4.22 浅海領域の沖側境界における最大有義波高発生時

の方向スペクトル

図-4.23 浅海領域水深無限の推算 ・浅海波浪推算による伊勢湾台風時の最大有義波高の分布比較
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勢湾内の波高分布を見ると, 方向分散と屈折の影響によ

り, 湾口より見通される海域から遮蔽域へと滑らかに波

高が減衰する.

ここで, 波高分布に現れる浅海変形効果を確認するた

めに, 浅海領域 (一律1,800m格子) において, 水深無限

大とする計算も合わせて行い, 浅海推算との比較を行う.

図-4.23の 左図は, 水深無限大の推算から求められる

最大有義波高の分布である. 浅海変形を考慮しない場

合, 外洋の波高分布は外洋波浪推算 (図-4.21) とほぼ

同様である. また, 伊勢湾内は, 方向分散効果のみ影響

するため, 遮蔽域への波高減衰は急激におきる. 浅海波

浪推算との比較から, 浅海変形の効果は, 沿岸域で発生

する波浪場に著しい違いをもたらすことがわかる.

b) 数値計算から見た伊勢湾の波浪特性

伊勢湾のように湾口が外洋に面する半閉鎖的な海域で

は, 発達した外洋侵入波と発達過程にある湾内発生波が

共存する特性があると考えられる. この点を明らかにす

るために, 前述した外洋 ・内湾を対象とする浅海波浪推

算 (外洋 ・内湾浅海波浪推算) と, 伊勢湾内のみを対象

とする波浪推算 (内湾浅海波浪推算) を行い, 発生する

波浪場ならびに湾内の方向スペクトルの比較を行う. 方

向スペクトルの比較を行う点は, 図-4.20に 黒丸で表

す伊勢湾口と湾奥の四日市 ・名古屋 ・三河の4点 とする.

図-4.24は, 4点 の最大有義波高発生時の周波数ス

ペクトルである. 外洋侵入波を表す湾口のスペクトルは,

湾内を伝播するとともに次第に減衰し, 一部は湾奥まで

到達する. また, 当然ながら, 湾口と湾内では波高の

ピーク時刻は異なる. この外洋侵入波は, 図一4.25の

湾口における有義波高の時系列から判断すると, 台風通

過とともに時間変化する. 図の湾奥3点 の方向スペクト

ルにおける陰影部のエネルギーは, 内湾浅海波浪推算か

ら計算されたもので, 湾内発生波の成分を表す. 一方,

白抜きで表すエネルギー差が, 外洋侵入波の成分である.

四日市 ・名古屋 ・三河の順に, 外洋侵入波の占める割合

が多くなり, 各点の遮蔽の度合いを端的に表している.

さらに, 外洋侵入波が, 伊勢湾の波浪場に与える影響

を見るために, 外洋侵入波を考慮した外洋 ・内湾浅海波

浪推算と, 湾内のみを対象とする内湾浅海波浪推算, 水

深無限大と仮定した湾内の波浪推算 (深海波浪推算) を

行い, 波浪場を比較する.

図-4.26は, 3種 類の推算から求められる伊勢湾内

の最大有義波高の分布である. 外洋 ・内湾浅海推算は他

のものと比較すると, 外洋侵入波の影響により, 湾口よ

り見通される海域において波高が大きい. また,内 湾浅

海波浪推算は深海波浪推算と比較して, 湾内全域で平均

的に波高が小さく, 局所的な波高の高低も見られる. す

なわち, 波の発達量は水深が浅くなるとともに小さく,
エネルギーは屈折 ・浅水変形により局所的に集中 ・発散

する水深効果が明らかに認められる.

このように, 外洋侵入波の影響と, 浅海変形 ・浅海波

の発達 ・底面摩擦等の水深効果は, 発生する波浪場に著

しい影響を与える. さらに, 外洋侵入波と湾内発生波は

時々刻々変化するため, 本研究で行ったように2成 分を

同時に追跡することが望まれる. 特に, 台風のように風

向変化が急激な気象擾乱により発生する波浪場は, 時間

変化も顕著であることから, 外洋から内湾まで波浪を追

跡することが必要となる.

図-4.24 湾内発生波と湾外侵入波が共存する場合の方向

スペクトル (伊勢湾口・津 ・名古屋 ・三河)

図-4.25 伊勢湾湾口における浅海波浪推算モデルによる

有義波諸元の時系列
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図-4.26 伊勢湾内の最大有義波高分布の比較

(2.5) 時間変化する海浜流計算への応用

浅海波浪推算モデルによる波浪場を利用する応用問題

として, 波向が時間的に変化する波が球面浅瀬を伝播す

る場合を想定 し, 波高 ・radiation応力項 (発散ベク ト

ル)・ 海浜流の分布を計算する. 地形条件は前述したも

のと同様であり, 波浪の作用時間は20分で, 開始後2分

間は225°方 向 (x軸正方向を基準に半時計回りにとる

角度) から伝播し, その後6分 間で135°まで変化する.

図-4.27は, 計算開始後2分と10分後の有義波高 ・

radiation応力項の分布と, 4分と12分後の海浜流の流速

ベクトルを表す. 海浜流は, radiation応力項を浅海長波

方程式に適用することから計算する. 応力は, 球面浅瀬

斜面上の砕波点から浅瀬背後にかけて強く作用し, 浅瀬

斜面の砕波点以深では, 放射状に外向き応力が作用する.

定性的に, 波高の高い点から低い点に向かって応力は作

用する. 海浜流は, 浅瀬上から背後にかけて強い流速と

なり, 波向きが変化するとともに, 次第に波向と同じ方

向に流向が変化する. 流向は, 波向の変化から2分程度

遅れて変化する.

この例に示すように, 浅海波浪推算モデルにより, 時

間変化する平面波浪場が計算され, この結果をもとに,

海浜流の計算を行うことも可能である.

(3) 内湾域の波浪推算

(3.1) パラメータ法内湾波浪推算モデルの理論

閉鎖性が強い内湾で, 波浪の発達距離 (フェッチ) が

短い海域では,風 波が卓越する. この風波を対象とする

波浪推算の場合に, 風波を規定する相似則に基礎を置く

計算法を用いる方が計算精度は向上する12).

パラメータ法波浪推算モデルは, 無次元波高と無次元

周期の3/2乗則および無次元エネルギーと無次元フェッ

チの1乗 則により定式化される発達項を含むエネルギー

平衡方程式を基本式とし, 波浪エネルギーをパラメータ

図-4.27 球面 浅瀬周辺の時間変化する有義波高 ・Radiation

応 力項 ・海浜流の分布

として, 風波の発達 ・減衰を追跡する計算法である. こ

こでは, 後藤 ら12) にな らい基本式の誘導を行 う.

波浪推算法 の基礎 となる無次元波高H1/3と 無次元周

期T1/3の3/2乗 則は, 摩擦速度U.を 利用 して,

(4.33)
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で表 され る. ここで, 係数Bは, 観測波浪の解析か ら

推定されるもので, 0.062～0.067が 用いられる. また,

無次元エネルギー と無次元フェッチの1乗 則は,

(4.34)

(4.35)

で表 される. ここで, 係数Aは1.8×10-4で ある. また,

E・maxは, 風波を対象とする場合の無次元エネルギーの

発達限界値を表すもので, 2.0×103が 用いられる.

波の伝播に沿 うエネルギーの時間変化を表す ものであ

るか ら, 場 に固定 された座標系 (Euler座標系) で表現

すると,

(4.36)

(4.37)

となる. ここで, 式 (4.36) の右辺は, 風波の発達項であ

り, 式 (4.37) はエネルギーの発達限界を超 えるために発

達がない伝播のみの式 となる.

式 (4.36) と式 (4.37) は, パ ラメータ法波浪推算モデルの

基本式 となるエネルギー方程式である. 推算対象地点の

有義波波高は, エネルギー方程式から計算される方向別

エネルギーE (θ) は,

(4.38)

から計算される. また, 有義波周期は,

(4.39)

から計算される.

(3.2) 東京湾への適用

a) 波良推算を行う気象擾乱の選定

パラメータ法内湾波浪推算モデルを用いる事例研究と

して, 閉鎖性の強い海域である東京湾を対象とする. 波

浪推算の外力は, 東京灯標の観測海上風を利用する.

はじめに, 波浪推算を行う気象擾乱を選定する. 気象

擾乱選定に当たって参考とする気象 ・海象資料は, 1969

年～1989年までの東京灯標において連続観測された風と

波浪の観測値とする.

東京灯標の風観測は, 1969年～1989年までの問, 毎正

時の風向 ・風速値として整理されている. また, 東京灯

標の波浪観測は, 1969年 ～1982年 までは, 水圧式波高計

による毎正時の1/10最大波高が整理 され, 1983年 ～1989

年までの観測は, 超音波式波高計による毎偶数時の1/10

最大波高と有義波高が整理 されている. また, 波高計が

水圧式か ら超音波式 に切 り替わった1983年 の前2年 間

(1981年, 1982年) は, 2つ の波高計で同時に波浪観測

が行われ, 波高計間の観測値の比較力河 能である. これ

らのデータを利用して, 東京灯標に高波をもたらした気

象擾乱を, N・E・S・Wの4系 統に分類 して選定する.

ここで, 波浪の欠測の補間に利用する風 と波浪の相関

解析について述べる. 東京灯標で観測された1986年1月

～12月 までの1年 間の観測風 と観測波浪の全データを利

用して相関解析を行い, 表-4.1の 回帰式が得 られる.

この結果を用いて,東 京灯標の観測風か ら有義波高を推

定し, 超音波式波高計による観測有義波高と比較すると,

図-4.28の ような経時変化 となる. この図によれば.

推定値は観測値 とほぼ一致 し, 波浪の欠測期間でも, 良

好な精度で風からの波高推定を行 うことができる.

以上の解析によ り, 波浪観測値 を利用 して, 各年の上

位3位 までに該当する高波を抽出し, 図-4.29に, 高

波の経年変化を4系 統別に表す. ここで, 4系 統別の波

浪推算 を行 う気象擾乱選定の基準 となる波高は, 年最大

波 の最低値 とし, S系 が2.28m, 他の3系 統が1.0mを 幾

分上回る波高値 とする.

表-4.1 東京灯標における風向別の観測風速と有義波高

の相関関係 (簡易波浪推定式)
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図-4.28 風速と有義波高の相関関係を用いる波高推定値と観測波高の経時変化の比較

b) 波浪推算と推算精度の検証

東京灯標で波浪が観測されている1969年～

1989年までの間に, 東京灯標に高波をもたら

した気象擾乱を対象に波浪推算を行う. この

推算値と観測値との比較結果をもとに, パラ

メータ法内湾波浪推算モデルの推算精度を評

価する.

波浪推算を行う計算範囲は, 図-4.30に

表す東京湾全域とする. 図には, 東京灯標に

おける16方位の線フェッチと有効フェッチも

併せて示す. 波浪推算を行う東京湾の地形は,

10km×1.0kmの 格子で近似する.

波浪推算を行うためには, 外力となる海上

風の情報が必要となる. 波浪推算期間は, 東

京灯標において風観測が行われている期間で

もあるから, この観測風を利用して波浪推算

を行うことが可能である. ただし, 東京灯標

の観測風は構造物の影響を受けており, 海上

風に変換するために風向別に補正を行う必要

がある. そこで, 永井ら13) が求めた表-4.2

の観測風を海上風に変換する回帰式を利用し

て, 海上風への変換を行い, 変換された風を

波浪推算に用いる. なお, 波浪推算では, 東

京灯標の海上風が東京湾全域に一様に吹くも

のと仮定する. 図-4.29 東京灯標における4系 統の高波の経年変化
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図-4.30 波浪推算を行う東京湾全域と東京灯標の線フェッチならびに計算格子による地形近似

表-4.2 東京灯標における観測風と海上風の相関関係

(東京灯標海上風推定式)

注) 下段は風速階級 (m/s)

計算の時間間隔は, 深海波に相当する群速度が, 1ス

テップで格子間隔を超えないという安定条件を満足する

ように4.0分とする. 深海波の場合に, 群速度は周期に

比例することから, 推算される最大周期が安定条件を

決定する. パラメータ法の場合は, スペクトル法のよう

に複数の周波数成分を同時に計算するのではなく, 有義

波周期のみを計算する. そのため, 周期の値は時々刻々

変化する. そこで, あらかじめ計算される最大有義波周

期を予想し, 安定な計算を行うための時間間隔を決定し

ておく. 本研究で用いる時間間隔4.0分は, 周期5.8s以下

の有義波について安定な計算を行うことが可能である.

また, 波浪エネルギーの方向分布は, 16方位分割とし,

エネルギーの方向分布関数はCOS4θ型とする.

図-4.31は, 東京灯標において推算される有義波

高 ・有義波周期の経時変化を系統毎に1擾 乱選び, 観測

値の経時変化と比較した結果である. 図には, 東京灯標

における海上風の経時変化も合わせて表す. 比較図によ

れば, 推算値は推算期間内に観測される最大有義波高

と最大値発生時刻前後の傾向を良く再現している. しか

しながら, 低波浪期の推算周期と観測値には差異が見ら

れる. 内湾の波浪は海上風への依存性が高く, 低波浪期

の海上風速は当然小さい. パラメータ法は, 風波の相似

則から導かれる発達式を基礎とする推算法であるため,

風速が0と なる. このような推算法の特性が, 低波浪期

の推算結果に現れている.

実際に観測される波浪は, 発達段階において高周波数

帯に波浪エネルギーが集中し, 非線形相互作用により次

第に低周波数帯へエネルギー移行することが知られてい

る. 低周波数帯のエネルギーは, 風速が0の 場合でも急
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激な減衰をしないため, 観測値には急激な周期の減少が

見られない. しかしながら, パラメータ法による推算値

は, 風速が0に なると波浪エネルギーも0に なる. これ

が, 周期の計算精度を低下させる要因となっている.

次に, 東京灯標において全擾乱を対象に推算される有

義波高 ・有義波周期と, 観測値との比較を行い, 計算値

の精度について検証を行う. 推算精度の評価は, 系統別

に計算値と観測値の相関解析を行い, 両者の関係を表す

回帰式と相関係数をもとに行う. 相関解析に用いるデー

タは, 4系 統別に分類し, 1擾乱の期間について, 推算

される最大有義波高 ・有義波周期と, 同期間内に観測さ

れる最大有義波高 ・有義波周期を1組 のデータとする.

ここで, 観測の最大値と推算の最大値の発生時刻がずれ

る場合, 時間的なずれは無視して, 期間内の最大値同士

で相関データを作成する. さらに, 1擾 乱期間の最大値

ではなく, 第2ピ ーク値等の極大となる観測値について

も, これに対応する推算値が明確に判別可能であれば

1組の相関データとして取り扱う.

図-4.32は, 系統別に求めた東京灯標における推算

有義波高と観測値の相関図である. 図には, 回帰直線と

回帰式も併せて表す. 4系 統とも相関係数は0.75以上と

なり, 高い相関関係が見 られる. ここで, S系 のみは,

高波時に推算値が観測値よりも大きくなる傾向にあるた

め, 低波浪と高波浪の階級で回帰式を変更させる方がよ

り妥当な相関関係を導ける. また, 相関解析より求めら

れるW系 の回帰係数によれば, 130倍 程度の補正を行う

必要があり, 推算値が観測値よりも低い傾向にある.

他の系統は, ほぼ回帰係数が10程 度とな り, 推算値

と観測値はほぼ一致する.

周期についても, 4系 統別に相関解析を行い, 図-

4.33に 相関図を表す. 波高の相関関係と比較すると,

S系波浪において幾分低い相関となるものの, 全体的に

高い相関関係が認められる. W系 の回帰係数は, 波高の

係数と同様に1.26と大きく, 推算周期が観測値よりも低

く計算される. 他の3系 統は, ほぼ1.0程度の回帰係数

となる.

これらの相関図に見られる推算値と観測値の誤差は,

パラメータ法波浪推算モデルの発達式中に現れる摩擦速

度を求めるために必要な海面応力の算定式12) の誤差にあ

ると考えられる. 推算結果を見る限り, 波浪推算精度に

直結するため, 改良すべき点である.

以上の相関解析から求められる回帰式を利用して, 推

算結果を補正すると, 図-4.34に 表すような推算有義

波の経時変化が求められる, 波高 ・周期の補正を行うこ

とにより, 観測値にかなり近い情報へ修正することが可

能となる.

C) 波向に関する検討

ここでは, 観測波向が観測風向と同方向と仮定して議

論を行う. 系統別に推算される高波発生時の有義波と観

測値の経時変化を比較すると, 最大有義波高の発生時刻

における観測波向 (風向) は, 推算波向と1方位から2

方位程度の差異を生じることがしばしばある. このよう

な波向の差は, 波向別の設計波算定を行う上で, 結果に

大きく影響する可能性がある. そこで, 波向に関して,

気象擾乱の通過に伴う風向の変化特性との関連から考察

を加える.

図-4.35は, W系 の最大波高が観測された1972年1月

21日～22日の気象擾乱について推算される有義波と観測

値の経時変化の比較である. 同時に風向 ・風速の変化も

表す. 図-4.36の 天気図から判断すると, この時の気

象擾乱は日本海低気圧に分類される. 図-4.35に 表す

経時変化によれば 最大有義波高が発生する時刻は1月

22日0:00であり, この時の風向はWSWと なる. そのた

め, 観測波向 (風向) から系統別の分類を行うとW系 に

なる. しかしながら, 波浪発達期の風がS～SWで ある

ことから考えると, 波向はS系である可能性が高い. こ

れを裏付けるように, 推算される波向もSWと なる. こ

のような差がどうような過程で生じるかを, 気象擾乱の

通過を追跡することで検討する.

図-4.37は, 東京湾に高波をもたらす代表的な気象

擾乱の通過に伴う東京灯標の風向変化を模式的に表すも

のである. この図のうち, 日本海低気圧の通過に伴う風

の変化を見る. 日本海低気圧の通過時に生ずるS系の風

で発達する波高の最大値が, 低気圧の通過直後に生じる

W系 の風向時に記録されると, 観測波向は観測風向と一

致すると仮定していることから, W系 の波として分類さ

れる. この時, フェッチの短いW系 で高い有義波高が生

じることになる.

これと同様のことは, N系 の波浪でも起こる. 図-

4.37に 表す台風または南岸低気圧が通過する場合, E

系の風で発達する波浪が, 低気圧通過直後に生ずるN系

の風により, N系 の高波として分類される. N系 の高波

として分類される気象擾乱には, 図-4.38に 天気図を

表す台風8115号の例がある. 図-4.39に 表す台風8115

号通過時の有義波の経時変化によれば 観測される最大

波高が1981年8月23日3:00に発生し,そ の時の風向がNE

である. そのため, N系 の高波として分類される. しか

しながら, 発達段階の風向がE系であることから考

えると, E系 の波浪である可能性が高い. 推算される波

向はE～ENEと なり, この点を裏付けている.

以上のように, 観測波浪の波向が不明である場合, 観

測風向が波向と一致すると仮定して, 系統別の波浪分を

行っている. しかしながら, このような取り扱いは十分

な注意を要する. 波向は推算波向を使用する方が妥当で

あろう.
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図-4.31 推算される波浪と観測海上風 ・観測波浪の経時変化の系統別比較
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図-4.32 東京灯標における4系 統別の推算有義波高と観測値との相関図および回帰式

図-4.33 東京灯標における推算有義波周期と観測値との相関図と回帰式
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図-4.34 補正を行った後の東京灯標における有義波

の経時変化

図-4.35 W系 最大波浪観測時の計算波浪と観測波浪の

経時変化の比較

図-4.36 波浪推算を行ったW系 最大波高発生時の気象擾乱期間の天気図
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図-4.37 気象擾乱の通過に伴う東京灯標の風向変化の模式図
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図-4.38 N系最大波浪観測時の気象擾乱時の天気図

推算海上風と実測海上風の経時変化 (波浪推算に用いたのは実測海上風)

図-4.39 N系 最大波浪観測時の推算有義波と観測値の経時変化の比較
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4.3 通常時波浪を対象とする波浪推算

(1) 単地点出力型スペクトル法波浪推算モデル

(1.1) 波浪推算モデルの理論

通常時を対象とする波浪推算を行うために採用するモ

デルは, 長期間の計算値を短時間に得ることが可能とい

う利点を有する単地点出力型モデルとし, 深海波の波浪

推算で述べたスペクトル法モデルを採用する.

スペクトル法の基礎式は, 前述した平面波浪推算モデ

ルと同等で, これを波浪推算対象点のみについて計算を

行う単地点出力型モデルに修正して用いる. ここでは,

後藤ら12)にならい, 基本式を誘導する.

任意の地点に来襲する波浪のエネルギー平衡方程式は,

平面波浪推算モデルの基礎式を波の伝播方向に対して1

次元表示し,

(4.40)

とする. ここで, Sは 周波数fで 伝播方向θか らなる

成分波のエネルギー密度S (x, f, θ), Cgは 各成分波の

群速度であり,

は微分演算子, FOT1は風から波へ供給される単位時間

当たりエネルギー量, FOT2は 深海波を対象とする場合

の各種機構による単位時間当たりのエネルギー消散量で

ある. 波浪の発達 ・減衰式は, 平面出力型と同様の式で

表される.

波浪エネルギーの伝播と発達 ・消散項を総合すると,

単地点出力型の数値モデルの基本式は次のように記述さ

れる.

(1)追風 (|φ|≦π/2) で波は発達中 (S≦S∞)の とき,

(4.41)

(2)追風 (|φ|≦π/2) で波は十分発達 (S>S∞)又 は無風状

態の とき,

(4.42)

(3)逆風 (|φ|>π/2) の と き,

(4.43)

ここで, φは 風向と成分波の伝播方向の差, λ (φ) は

方向分布関数であり, 発達期の風波に適するcos2θ型

方向分布関数を採用する.

(1.2) 単地点出力型モデルの差分化

単地点法は特定の1地 点に到達するエネルギーまたは

方向スペクトルの変化を追跡する.

図-4.40は, 単地点出力型モデルの推算点と海上

風 ・波向別方向スペクトルの計算点を表す模式図であり,

図に表す直線は, 成分波の波向を表現することから波向

線と呼び, 推算対象となる中心点から16方位の放射型に

設定する. 各波向線上には, 等間隔に海上風 ・波向別方

向スペクトルの計算点が配置される. 各計算点では, 計

算の時間間隔毎に波向線方向から伝播するエネルギーま

たは方向スペクトルが計算される. 波浪推算を行う点に

おいては, 全ての方向から成分エネルギーが伝播する.

この到達するエネルギーを積分することにより, 波浪の

経時変化を求める.

推算点以外の計算は行わない単地点出力型モデルは,

平面型モデルに比べると計算時間が大幅に短縮され, 計

算の過程で用いる変数の記憶容量も節約できる. した

がって, 波浪推算地点を限定し, かつ長期にわたる波浪

推算を行う場合には有効な手法と言える. なお, スペク

トル法波浪推算モデルの場合, 各方向の成分波は22個の

周波数成分に分離される. そのため, 波浪推算点では全

周波数成分の合成も行う必要がある.

伝播項の計算に用いる差分化は, 計算の安定性を考慮

し, 一次の風上差分を用いる. 成分波の群速度をCg

とすると, 方向スペクトルの伝播式は次式で表される.

(4.44)

これを, 波向別に離散化して表現すると,

(4.45)

(4.46)

となる. ここでJは 波向成分を表す. この表現を利用

して, 式 (4.44) を差分式で表すと,

(4.47)

と記述される. 式 (4.47)を,任意の計算点における波浪

スペクトルを計算する形式に記述しなおすと, エネル

ギー伝播及び発達 ・減衰は次式で表される.

(4.48)

(4.49)

ここで, O (△t) は1次以上の計算誤差を表す.
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図-4.40 単地点出力型波浪推算モデルの推算点

と方位別波向線の配置図

(1.3) 日本沿岸を対象とする常時波浪推算への適用

a) 波浪推算を行う地点と期間

波浪推算を行う地点は, 港湾局の全国港湾海洋波浪情

報網 (ナウファス)14) の波浪観測地点である常陸那珂港

とむつ小川原港の2点 とする. 波浪の外力となる海上風

と波向別スペクトルの計算点は, 推算地点を中心に

22.5°間隔, すなわち16方向に放射状の波向線を設定し,

各波向線上で2.0km間隔に配置する. 図-4.41の 左図は,

常陸那珂港を対象とする波浪推算点と波向線および線上

の計算点の位置関係を表し, 右図は, むつ小川原港を対

象とする波浪推算点と波向線および線上の計算点を表す.

海上風の計算点においては, 傾度風モデルと境界層モ

デルを用いて計算する. また, 計算時間間隔は, 群速度

(方向スペクトルの伝播速度が最大となる成分) が時間

間隔内に計算点間隔の2.0kmを 超えないという計算の安

定条件を基に, 1.0hourとする.

次に, 波浪推算を行う期間は, 常陸那珂港 とむつ小川

原港の波浪観測が行われている期間を対象とし, 期間選

定は次 のよ うに行 う. は じめに, 推算を行 う期間は,

1980年 か ら1983年 の4年 間のうち, いずれか1年 の四季

を代表する2月, 5月, 8月, 11月の4ヶ 月とする. さら

に, 期間選定の前提条件として, 次に示す3項 目を満た

す ことを必要条件 とする.

(1) 対象とする月の観測波浪の測得率が95%を 上回ること.

(2) 対象とする月に, 高波を発生させた気象擾乱が数個含

まれていること. これは, 高波浪から低波浪までの推

算精度を確認するために必要な条件である.

(3) 対象 とする月の波浪出現特性が, 長期的に見て, 同月

の平均的な特性を有すること.

(3) は, 平均的な波浪出現特性から極端にはずれないた

めの制約条件である.

表-4.3に, 常陸那珂港 とむつ小川原港における1980

年か ら1983年 までの4年 間の2, 5, 8, 11月 の波浪測得

率 と, 気象擾乱の発生個数, 月平均有義波高をまとめる.

また, 表の下段には, 2地 点の累月平均有義波高を併せ

て示す. この表をもとに, 年別の比較を行うと, 1983年

の2, 5, 8, 11月 の波浪データが最 も3条 件を満足する

期間と判断できる. これよ り, 1983年 の4ヶ 月の期間に

ついて波浪推算を行 う.

図-4.41 常陸那珂港及びむつ小川原港の波浪推算地点と海上風の計算点の位置図
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表-4.3 常陸那珂港とむつ小川原港における1980年から1983年の期間の波浪観測状況の一覧表

累 月 平 均 波 高(m)

b) 計算点における海上風の推算
一方, 波浪推算を行うためには, 波浪推算を行う全期

間について, 全計算点における海上風を推算する必要が

ある. この事例研究では, 波浪推算点として常陸那珂港

とむつ小川原港を対象とするため, 推算地点に到達する

波浪は太平洋上の広域に及ぶ風場で発達する. つまり,

太平洋上の計算点において, 海上風データが必要となる.

しかし, 太平洋のような広範囲にわたり, 同時期に, 均

質の海上風は観測されていない. そこで, 観測風に代わ

る情報として, 推算から海上風を推定することになる.

海上風の推算方法は, 前述したように, 地上天気図の気

圧情報を格子点毎に補間し, この格子点気圧値を用いて

風推算モデルにより自由大気の風を推算する. そして,

この風を海上風に変換する手順を踏む.

図-4.42は, 波浪推算を行う1983年2月, 5月, 8月,

11月の各々1ヶ 月間の常陸那珂の波浪推算地点における

推算風向 ・風速の経時変化を表す. ここで, 風向 ・風速

とも海上風への変換を行わない自由大気の風を表す. 同

様に, むつ小川原港の波浪推算地点における自由大気の

推算風向 ・風速の経時変化を表す. 2地 点の風向 ・風速

の変化傾向は異なっており, 地点間に明確な相関関係は

認められない. すなわち, 約500km程 度ある2地 点の距

離は, 通常の気象擾乱の規模を上回るか, もしくは, 同
一の気象擾乱から受ける影響が異なるような位置関係に

あると判断される.
一方, 外洋における波の発達過程における外力に注目

し, 波浪推算点の16方位の波向線上に100km間 隔で配置

した風推算点における推算風速と推算風向を求める. 図
-4.43は, 常陸那珂港の波浪推算地点から設定される

E方向の波向線上の風推算点のうち, 風波のエネルギー

に寄与すると考えられる100km離 れた計算点における推

算風の経時変化を表す. 図の実線は自由大気の風を表し,

破線は推算風速の波向線方向 (ここではE方向) の成分

風速を表す. この成分風速分が, 単地点出力型モデルに

おける波浪の発達に寄与する. また, 図-4.44は, 波

浪推算地点からE方向に400km離 れた地点の推算風と波

向線方向の成分風速の経時変化を表すものであり, 主に

うねり成分の発達に寄与する風であると考えられる.

このような風推算点における推算風の波向線方向の成

分風速から, 全計算点において波向別方向スペクトルを

計算し, これらのエネルギーが伝播する過程で, さらに

風からエネルギーが供給されることにより増大するか,

ないしは減衰する過程を追跡する. そして, 波浪推算点

において波向別方向スペクトルを積分し, 有義波高への

変換力河 能な波浪エネルギーを計算する.
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図-4.42 常陸那珂港の波浪推算地点における推算風の経時変化

図-4.43 常陸那珂港における主に風波に寄与する推算風の経時変化

図-4.44 常陸那珂港における主にうねりに寄与する推算風の経時変化
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c) 長期波浪推算と計算精度

事例研究で用いるスペクトル法波浪推算モデルは, 気

象庁の波浪予測業務等の多くの波浪推算事例がある. こ

のモデルは, 顕著な気象擾乱時の高波推算を行う時に主

に適用されており, 推算精度の良否は, ピーク波高 ・周

期 ・その発生時刻が観測値に近いか否かにより検証がな

されてきた. このモデルの推算結果は, 観測波高, 周期

と比べて特に低波浪時に大きな差を生ずる点が, 従来よ

り指摘されている12).

図-4.45は, 1983年5月, 11月の2ヶ 月間を対象に,

常陸那珂港及びむつ小川原港において推算される有義波

高 ・有義波周期 ・波向の経時変化である. 図には, 観測

値の経時変化も併せて表し, 推算値と観測値の比較を行

う. 経時変化の比較を見る限り, 有義波高 ・有義波周期

とも推算誤差は見られる.

さらに, 推算値と観測値の相関解析を行い, 相関図な

らびに回帰式と相関係数を求める. 図-4.46は, 常陸

那珂港における各月別の推算有義波高と観測有義波高の

相関図である. 図には回帰式も併せて表す. この相関図

から見ると, 推算値と観測値の間にばらつきがある。推

算値を補正することにより改善は期待できるものの, 低

波浪の推算精度に問題は残る. 一方, 周期についても推

算値と観測値の相関図を図-4.46に 表す. 有義波高の

予測値と実測値の相関図と比べると相関は低い.

むつ小川原港についても, 図-4.47に, 推算有義波

高及び推算有義波周期と観測値の相関図を表す. 常陸那

珂港と同程度の相関関係にある. 長期波浪推算や波浪予

測へ適用する場合に最も要求される点は, 波高が1.0m程

度の低いレベルでも精度良く計算されることであり, 波

浪推算モデルで低波浪時の推算精度が低いという問題点

は残る. そのような問題点を踏まえて, 観測データによ

り推算値を補正する等の処理を行い, 通常時の波浪推算

への利用を試みることが必要となる.

図-4.45 常陸那珂港及び小川原港における推算有義波高 ・有義波周期と観測値との経時変化の比較
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図-4.46 常陸那珂港における推算有義波高及び推算有義波周期と観測値の相関図
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図-4.47 むつ小川原港における推算有義波高及び推算有義波周期と観測値の相関図
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d) 波浪予測への適用

単地点出力型波浪推算モデルは, 計算所要時間が少な

く、使用する変数量も少ないことから, この利点を生か

し, パーソナル ・コンピュータを利用する波浪予測への

適用力河 能である. 例えば 後藤 ・青野16)は, 風推算の

方法により台風モデルと傾度風モデルの2種 類を併用し

て用いている.

台風モデルを利用する波浪推算では, 過去の台風を対

象とする再現計算と予想される台風の規模 ・経路を与え

る予測計算が可能である. また, 傾度風モデルを利用す

る波浪推算では, 天気図の読み取 り結果を入力すること

により自動的に海上風 ・波浪を一貫して推算することが

できる. 演算速度の面では, 台風モデルを用いる波浪推

算の場合, パーソナル ・コンピュータを用いて5日 間の

擾乱を瞬時に推算することができる.

図-4.48は, 高知沖における台風8213号時の高波推

算を行った例であり, 図はパーソナル ・コンピュータ画

面を表す. 画面には, まず, 緯度 ・経度座標, 日本の海

岸線, 台風経路, 台風規模, 観測波浪の経時変化が表示

され, 計算の進行とともに有義波高, 周期, 波向に関す

る推算値および観測値が表示される.

台風の高波推算は, 台風諸元として経路および規模を

マウスまたはキーボード入力した値を利用して波浪推算

するものである. 台風の経路および規模を入力すると

自動的に推算が行われる. 同様に, 台風の予想経路と規

模を入力する高波予測も可能である.

なお, 台風の規模に関しては, 藤田の台風モデルにも

とつくパラメータ, または気象庁により予想された台風

の暴風圏に関する情報が利用でき, 後者を利用すると台

風モデルに関する知識を必要とせず, 簡便に台風による

高波の予測力河 能となる.

図-4.48 既往台風を対象とする高波推算時の

パーソナル ・コンピュータ画面出力

図-4.49 単地点出力型波浪推算モデルにより推算される最大有義波高と観測最大有義波高の相関
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この単地点出力型波浪推算モデルの高波推算精度を確

認するために, 複数の擾乱について波浪推算を行う. 図
-4.49は, 推算される最大有義波高と観測値との相関

図を表す. いずれの地点も比較的水深が深い地点に観測

機器が設置されており, 観測波浪は浅海変形の影響が小

さいと判断される.

相関図によれば, 多少相関データがばらつくものの,

平均的には45°の直線に乗っており, 高波推算に関する

限り, 推算値は比較的浪好な精度を有する. 高波予測に

適用可能なモデルであると言える.

(2) パラメータ法波浪推算モデル13)

(2.1) 単地点出力型モデルの理論

ここでは, 内湾の波浪推算に適用したパラメータ法波

浪推算モデルを単地点出力型波浪推算モデルに変更し,

内湾波浪の通常時の波浪推算に適用する. 単地点を対象

とする波浪推算では, 推算点を中心とする16方位の波向

線を定義し, 推算点から波向線上に等間隔の計算点を設

定する. これは, スペクトル法の単地点出力型波浪推算

モデルと同様である.

パラメータ法波浪推算の基礎式は, 波向別のエネル

ギー方程式であり, 波向線上の推算式は,

(4.50)

(4.51)

で表される. ここで, θは波向線の方向を表 し, 波エネ

ルギーの伝播方向と一致する.

波浪推算では, 方程式の右辺を0と おく伝播方程式と,

伝播項を0と おく発達方程式に分けて計算を行う. 伝播

方程式は,

(4.52)

で表され, 1次 の風上差分により差分化を行うと,

(4.53)

となる. 一方, 発達方程式は,

(4.54)

で表され, 差分化すると,

(4.55)

となる. ここで, (I,J,N) は, それぞれ位置, 波向, 時

間軸の座標を表し,(En+1I,J, En+I,J) は伝播計算後および発

達計算後の方向別エネルギーを, Un+1*I,Jは空間格子 (I,J)

の時間ステップn+1時 刻における摩擦速度を表す. ま

た,(△x,△t) はそれぞれ計算距離間隔と時間間隔を表す

なお, 陸岸境界はエネルギーを0と 置くことで定義し,

計算の初期条件としては, 有義波高0.05mに対応するエ

ネルギーを全格子点で分布させる.

(2.2) 伊勢湾内の通常時波浪推算への適用

a) 伊勢湾の海上風の出現頻度

はじめに, 伊勢湾内における海上風の特性を, 観測風

より概観する. 湾内で発生する波浪の推算は, 一般に海

上風観測値を外力情報として用いると波浪推算値の信頼

性は高い. 伊勢湾内には, 海上風観測地点として伊勢湾

シーバースがある. また, 伊良湖測候所の観測風は陸上

の情報であるものの, 観測地点周辺に遮蔽物が存在しな

いこと, ならびに渥美半島の先端に位置していることか

ら, 陸上地形の影響が比較的小さい陸上観測点と判断で

きる. そこで, これら2点 の観測風を海上風 (海上10m

相当の風) に換算し, この情報をもとに単地点出力型パ

ラメータ法を用いて伊勢湾内の波浪の通常時推算を行う.

ここで, 伊良湖測候所の観測風は, 位置から考えると富

具崎より南側の海岸線における波浪を推算する上で有効

である.

図-4.50は, 伊勢湾シーバースと伊良湖測候所で観

測された観測風の風配図である. 風配図は, 風向を16方

位に分類し, 各方向の風の出現頻度を棒グラフにより百

分率で表示する. また, 風速階級別の出現頻度について

も, 棒グラフ内の模様を変えることにより表示する.

風配図によると, 夏季を除く季節は, 概ねNW～Nの

風向であり, 夏季はSE～SSEの 風向となる. また, 強風

の出現率は冬季 ・春季に高い. 通年でみると, NW～N

の風向の出現率が高く, 強風の出現率も高い. また, 伊

勢湾シーバースと伊良湖測候所の分布を比較すると, わ

ずかではあるものの, 伊勢湾シーバースはN系, 伊良湖

測候所はS系の出現頻度が多くなっている. しかし, 2

地点の風配図を比較する限り, 良く似た風向出現傾向が

認められる.
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図-4.50 伊勢湾シーバース及び伊良湖測候所の実測風の分布

b) 湾内発生波の出現頻度

通常時波浪推算を行う地点は, 図-4.51に 表す知多

半島の海岸線沿いに位置する大野 ・鬼崎 ・苅屋 ・上野

間・小野浦 ・山海の6地 点とする. 図には, 波浪推算点

から放射状に設定する16方位別の波向線も表す. また,

線フェッチの情報を併せてまとめる.

図-4.52は, 波浪推算地点の位置と地点別の湾内発

生波浪の波向別の有義波高に関する通年の出現頻度分布

を表す. 図に表す波向分布を見ると, S系の波向はわず

かな出現頻度であり, ほとんどがWNW～NNWの 波向

となる. 特に, 高波はNWで 見られる. それに対し, 小

野浦ではSSEに も幾分大きい波高がみられる. また, 図

に表す有義波高の出現頻度分布を見ると, 各推算地点と

も概ね波高階級0.75m以下の出現頻度が高く, 推算地点

による差はあまりみられない.

また, 図-4.53に 表す有義波周期の分布を見ると,

1.0s以下の静穏を除けば, 2.0～3.0sの出現頻度が最も高

い. 平面出力型パラメータ法波浪推算モデルの説明にお

いても述べたように, 風波の波浪推算法の特性として,

波浪減衰期に見られるように風速が0に 近くなると, 有

義波周期も0と なる. このような特性は, 周期出現頻度

表において長周期の波の頻度が少ないことの要因になる.

この点に関しては, スペクトル法等の長い周期成分が

推算可能な方法を併用することが望ましい. 計算値の使

用にあたって注意を要する問題である.
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図-4.51 伊勢湾沿岸の通年波浪推算の地点位置とフェッチの一覧

図-4.52 長期波浪推算から求められる知多半島西海岸における波向別の波高の出現頻度分布
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図-4.53 長期波浪推算から求められる知多半島西海岸における波向別の周期の出現頻度分布

4.4 波浪の数値計算のまとめ

本章は, 波浪の数値計算を, 高波を対象とする波浪推

算と通常時波浪を対象とする波浪推算とに分類した. 以

下に各々の成果をまとめる.

(1) 高波を対象とする波狼推算

高波を対象とする波浪推算は, 深海波の波浪推算, 浅

海波浪推算, 内湾の波浪推算に分類してまとめる.

(1.1) 深海波の波浪推算

スペクトル法深海波浪推算については次のようにまと

められる.

(1) 複数領域を分割し, 各領域を同時計算することにより,

広域から地形近似度の高い狭域まで効率的に波浪推算

を行うことが可能になった.

(2) 日本海全域を対象とする波浪推算に適用し, 観測波浪

との比較を行った結果, 良好な推算精度であることを

確認した. また, 狭域の地形近似を高めて, 佐渡島の

遮蔽効果に関する検討を行った.

(3) 波浪推算により, 求められる有義波諸元及び方向スペ

クトルから佐渡島の遮蔽効果による波浪場の特徴が,

定量的に表現できることを確認した.

(1.2) 浅海波浪推算

浅海波浪推算モデルへの拡張については, 次のような

成果力得 られた.

(1) 波の発達 ・減衰と浅海変形 (浅水 ・屈折 ・砕波変形)

を考慮した浅海波浪推算モデルを提案した. このモデ

ルは, MRI法 深海波浪推算モデルの発展形である.

(2) 浅海波浪推算モデルを伊勢湾台風時の波浪推算に適用

した. このモデルにより, 伊勢湾等の半閉鎖性海域に

おける湾内発生波と外洋侵入波の共存する波浪場を,

時間的に追跡することが可能となった.

(3) 浅海波浪推算モデルによる計算結果を利用すると, 時

間変化する波浪 ・radiation応力・海浜流分布を求める

ことが可能である.
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なお, 本章で行った浅海波浪推算モデルによる伊勢湾

台風の波浪推算は, 検証を行うに足る当時の波浪情報が

ない. そのため, 定性的な評価に終始せざるを得なかっ

た. 推算精度の検証については, 今後に残される課題で

ある.

(1.3) 内湾の波浪推算

閉鎖性内湾における波浪推算モデルとして風波を対象

とするパラメータ法を取り上げ, 以下のような成果を得

た.

(1) 波浪観測値と推算値を比較することにより, 風波を対

象とする限りは高い推算精度を有することが確認でき

た. パラメータ法は, 風波の経験則を基本としている

ことから, 風波に関する推算精度は高いと考えられる.

(2) 内湾波浪推算モデルの推算精度は, 海面抵抗則に依存

しているため, 海面抵抗則の見直しを適宜実施するこ

とが必要である. ただし, 観測値との照合から, 推算

値を補正することにより, 実用的な精度を確保できる

ことが確認できた.

(3) 波向が観測されていない場合は, 風向を波向として代

用する場合がある. 本研究による波浪推算結果から判

断する限り, 気象擾乱時の風向変化が激しい閉鎖的な

内湾においては, 風向と波向は1方 位程度ずれること

が確認された.

(2) 通常時の波浪推算

通常時波浪の推算については, 次のような成果が得ら

れた.

(1) 通常時波浪の推算は, 計算時間を節約する目的から,

1地点出力型の波浪推算モデルを提案した. このモデ

ルは, 外洋波浪を対象とする場合にスペクトル法を,

内湾波浪 (風波) を対象とする場合にパラメータ法を

適用し, 各々, 平面出力型モデルを変更したものであ

る.

(2) 1地 点出力型のスペクトル法波浪推算モデルの計算精

度は, 高波を対象とする限り, 平面型の波浪推算モデ

ルと比較して遜色ない. しかしながら, 低波浪の推算

精度は問題が残る. 今後, 改善の余地がある.

(3) また観測データとの照合を行うことにより, 推算値を

補正する等の処理により, 実用的な精度を確保する必

要がある.

(4) 1地点出力型のパラメータ法波浪推算モデルにより,

長期間の波浪出現頻度に関する情報を整理することが

可能となる.

以上述べたように, 外洋から内湾までの広域において

適用が可能な波浪の数値計算法について提案し, 現地へ

の適用を行った. 推算精度については課題があるものの,

推算値を補正する等の処理により実用的な精度を確保す

ることは可能である.
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