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第２回：地表面における水とエネルギーの分配

ー蒸発散量の計算方法ー

担当：近藤昭彦

http://www.llsci.net/class/ris/hydrology/



大気圏外における太陽光の分光放射照度

・太陽光のエネルギーの強さは波長によって異なる
・エネルギーのピークは約0.5μm付近にある
・エネルギーの範囲は概ね0.3～3μm程度
・積分すると太陽定数(1.37kWm2)

重要な事項
0.3μm 0.9μm

太陽からやってくる
光は可視光と呼ば
れる波長範囲の電
磁波なのだ

● ● ● 〇どんな色？
＜---------------------可視光---------------------＞



地表面における太陽光の分光放射照度

O
3
,H

2
0、CO

2
等による吸収がある

連続ではなく、
櫛の歯のように
なっているのは
なぜ？



表面温度5780Kの太陽が放射するエネルギーのピークは
波長0.5μm付近（緑色）にある

常温の物体が放射するエネルギーのピークは波長10μm
付近にある

注）ウィーンの変位則：物体の温度が高くなるに従って、その色は波長の短い方へずれる

短波放射 長波放射

K（ケルビン）は絶対
温度の単位。
絶対温度（K)=摂氏
（℃)+273.2



●あらゆる物体はエネルギーを放射している
●そのエネルギーＥは絶対温度Ｔの4乗に比例
（シュテファン・ボルツマンの法則）

Ｅ＝σＴ４

ここで、σはシュテファン・ボルツマン定数（5.67x10－8W-2K-4)

地表面からσT
g

4のエネルギーが放射される
地表面は大気からσT

a
4のエネルギーを受ける

放射収支 -放射平衡の状態-

0.9I
E
+σTa4-σTg4=0 （地表面）

0.1I
E
-2σTa4+σTg4=0 （気層）

σTa4=I
E
（Tgを消去すると）

σTg4=1.9I
E
（Taを消去すると）

IE=240Wm-2のとき、Ta=255K、
Tg=299K （Ta＜Tg)

（エース水文学）

気層の吸収率は
太陽放射に対して
0.1、地球放射に
対して1と仮定

図2-6に温室効
果ガスがはいる
とどうなるか？



放射収支式 Rn=S↓-S↑+L↓-L↑=(1-α)S↓+L↓-L↑

ここで、S↓：下向き短波放射（日射）
S↑：上向き短波放射
L↓：下向き長波放射（大気放射）
L↑：上向き長波長波放射（地表面の放射）
α：アルベド（日射の反射率）

Rn(Net Radiation)は地表面が受け取る正味の放射量

熱収支式 Rｎ＝Ｈ＋λＥ＋Ｇ

ここで、 Ｈ：顕熱
λＥ：潜熱（λは蒸発の潜熱）

     Ｇ：地中熱流量

水収支式 Ｐ＝Ｅ＋Ｄ＋ΔＳ

ここで、 Ｐ：降水量
Ｅ：蒸発量
Ｄ：流出量

ΔＳ：貯留量変化

ここが重要です



地球のエネルギー収支

この割合が変わると・・・・気候変動
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緯度方向の熱収支量の分布

●蒸発のピークは南北15度付近にある
●顕熱のピークは南北30度付近にある



地球の水収支 P

E

雨量は雨量
計で！

蒸発量は？

蒸発散量の
推定は

重要ですね！



筑波大学水理実験センター 水収支・熱収支観測圃場(1980年代）



蒸発散量の推定法

●経験的手法

ソーンスウエイト法
ハーモン法

・気温のみから蒸発散量を計算⇒経験式（ブラックボックス）
・全米のライシメーターから得られた蒸発散観測値と気温を使用
・経験式はそのパラメータが得られた地域でのみ成り立つ

●半経験的手法

ペンマン法
観測された気象要素から理論式と経験式により
蒸発散量を計算 ⇒ 組合せ法

その後の、大気-陸面モデルのルーツ



ソーンスウエイト法(Thornthwaite,1948)

ここで、i:月、ti：月平均気温、D
0
(i)：12時間/日を単位とするｉ月の月平均可照時間

丈の低い緑草で密に覆われた地表面から、水不足の起こらな
いように給水した場合に失われる蒸発散量－可能蒸発散量－
を気温だけの関数として表した

●アメリカ国内のライシメータ－のデータを使用
●よって、アメリカ以外の場所における適用は保証されない
●特に、気温が正味放射量と相関を持たない地域－たとえ
ば熱帯－ではうまく計算できない

経験式の限界について留意せよ



鹿児島 中緯度の湿潤地域

気温と正味放射量
の相関が高い！

（出典：クリマテック株）

（吉野編、「モンスーンアジアの水資源」、榧根・小林）



シンガポール 湿潤熱帯

湿潤熱帯 ： 正味放射量と気温の相関が高くない

→このような地域ではソーンスウエイト法の精度は低い



蒸発散量の推定：組み合わせ法

ここで、ρ：空気の密度、C
p
：空気の定圧比熱、ｒ

a
：空気力学的抵抗、γ：乾湿計定数、

T
0
：表面温度、T

a
：高さｚにおける気温、e

s
(T

0
)：表面温度T

0
における飽和水蒸気圧、

e
a
：高さzの水蒸気圧、λ：蒸発の潜熱でλEでエネルギーになる。

顕熱フラックス

潜熱フラックス

このように考えよう

顕熱フラックスは温度の差(T
0
-T

a
)に比例

潜熱フラックスは飽差(e
s
(T

0
)-e

a
)に比例

（飽差：湿った空気の水蒸気圧と同じ温度の飽和水蒸気圧の差）

T
0

T
a

e
a

ｚ

e
s
(T

0
)

十分に湿った蒸発面



乾湿計定数γとは

乾湿計公式

e=E(Tw)-Cp・p/{εL(Tw)}(Td-Tw)

における乾湿差Td-Twの項の係数、Cp・p/{εL(Tw)}のこと。ここで、e:求める水蒸気
圧、Td；乾球温度、Tw；湿球温度、E(Tw)；湿球温度Twにおける飽和水蒸気圧、
Cp；乾燥空気の定圧比熱、p；気圧、ε；比熱比(=0.622)、L(Tw)；湿球温度Twにお
ける潜熱である。空気塊内における水物質の相変化による気温低下１℃当りの水
蒸気圧の増加率を意味する。

飽和水蒸気圧曲線の勾配とは

気温に対する飽和水蒸気圧は気温の関数に
なる。その曲線の勾配ことで、下式で近似で
きる。



ここで、飽和水蒸気圧
曲線の勾配を（３）式で
近似する

書き換えて、（４）式を
得る

これを（２）式に代入す
ると（５）式を得る

（１）

（２）

（３）

（４）

（５）

ペンマン・モンティース式の誘導



（５）

右辺の第一項を（１）式で置き換えると（６）式を得る。

（６）

熱収支式から Ｈ＝（Ｒｎ－Ｇ）－λＥ を代入すると（７）式を得る

（７）



ペンマン法(Penman,1948)

ペンマンは気温、風速、水蒸気圧、日照率の4気象要素
から可能蒸発散量を計算する半経験式を誘導した。

（７）式と比較してみよう。

(3-2)式右辺第一項では、Gが無視できる時間で計算を
行うことを前提としている。

(3-2)式右辺第二項では、空力項を経験的に求めている
が、基本的には飽差の関数になることがわかるだろう。
(近藤、1994）

（７）

（７）式右辺は二つの項からなる。 放射項＋空力項 →組み合わせ法

[完全湿面の蒸発式]



[不完全湿面の蒸発式]

（８）

（２）式を（８）式のように変形する。

ここで、ｒ
C
：気孔抵抗（群落抵抗）、ｒ

a
：空力抵抗。

気孔から水蒸気が大気へ出るには、気孔を通過
する際の抵抗、葉から自由大気へ出る際の抵抗
の二つを受ける。

（９）

（８）式を用いると、（９）式の不完全湿面に対する蒸発散量を求めるPenman-Monteith式が
得られる。

大気－陸面相互作用モデルの基本的考え方



日射エネルギーがたくさんあって、大気が乾燥していれば
いくらでも蒸発散するのですか？？？



[補完関係]

●蒸発すべき水が十分ある状態では、実蒸発散量は可能蒸発散量に等しい
（＝湿潤状態の蒸発散量）
●土壌水分量が少なくなると、実蒸発散量は減少し、可能蒸発散量は増加
●このとき、実蒸発散量と可能蒸発散量の和は湿潤環境の蒸発散量の2倍

Ea=2xEw-Ep



補完関係は実在するのか 流域水収支法による蒸発散量の推定



流域水収支法： E=P-Q 蒸発散量＝年降水量－年流出量





蒸発パラドクス

ある地域のパン蒸発量が経年的に減少しているとする

⇒何が起きているのか



蒸発パラドクス

ある地域のパン蒸発量が経年的に減少しているとする

⇒何が起きているのか

×その地域の蒸発散量が減少している

●地域蒸発散量が増加している

●その結果、飽差が小さくなり、パン蒸発量が減少

もし、パン蒸発量が増加していたら
その地域は乾燥化傾向にある



Areal Evapotranspirationとは何か(Morton,1983)

●沙漠はなぜ乾燥しているのか・・・蒸発が行われていないから

●もし、広い地表面から蒸発が生じたら、大気の湿潤度は増す

●飽差は小さくなり、蒸発は抑制される

●大気と地表面が十分調節を行った後の蒸発散量が

Areal Evapotranspiration （とりあえず地域蒸発散量と訳す）

自然現象を理解するとい
うことは気づきでもある

問：沙漠では蒸発散量は年間3000mm
を超える
●どう考えるか？



[その他の蒸発散量推定手法]

[可能蒸発量] (Priestley and Taylor, 1972)

移流がなく、水平的に均質な飽和した表面からの蒸発散量を可能蒸発量(Ep:Potential 
evaporation)として定義

Δ
λEp= α --------- (Rn-G) = αEeq

Δ＋γ

ここで、αは定数で、開水面、飽和された地表面の観測データから α=1.26 を得た。

●当時の計算機で気候モデルを計算するために考案された
●少量の気象要素でλEpを計算できる

Δ
λEeq=  --------- (Rn-G) 

Δ＋γ

ここで、は平衡蒸発量、大気が地表面と十分調節を終えた後の蒸発量(飽差が０）



[An advection-aridity approach – Brutsaert & Stricker法]

補完関係を用いた計算式

 Eac = 2 x Ew-Ep

Ewには可能蒸発量、Epにはペンマンの可能蒸発散量
を用いる

 Δ             γ
        Eac=(2α-1)-------- Rn -  ------- Ea
                    Δ＋γ         Δ＋γ

ここで、Eacは実蒸発散量、Ewは湿潤環境の蒸発散量、Epは可能蒸発散量。ただし、
以下の制約条件を加える。

        Ew=Ep if Ew > Ep

[モートン法] (Morton, 1983)

補完関係を用いた計算式。実測データ
によるパラメタリゼーションを多く含む。



蒸発散量はだいたいの量はわかるが、実際の量の推定が難しい水文要素

（近藤、1994)



モートン法は低緯度で過大評価

熱収支に基づく方法では、降水量
の多い地点でEtの低下が認められる



雨季





第２回：地表面における水とエネルギーの分配

【学んだこと】

●地表面における熱収支と水収支
●蒸発散量の推定方法

【発展】

●ペンマン・モンティース法で蒸発散量を計算するプログ
ラムを書いてみよう
●各項目を計算する方法を調べることにより、蒸発散現象
に関する理解と、計算のスキルが向上
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