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力学モデルのための長波放射パラメタリゼーション・

小林隆久＊＊・内山明博＊＊＊

　　1．はじめに

　地球は太陽のエネルギーを受けると共にほぽ同量の

エネルギーを反射あるいは長波放射として宇宙に放出

している．その放出された長波放射量は温度に換算す

ると255K（有効放射温度）と地表温度に比べかなり低

い
． これは，地面からの赤外放射のほとんどが水蒸気

や二酸化炭素等の気体により吸収され（温室効果），高

い高度からの放射が宇宙への放出に寄与するためであ

る．最近これらの温室効果気体濃度は増大しており，

地球の放射バランスがくずれ，気候変動をもたらすの

ではと危惧されている（Mitche1，1989）．放射過程のみ

から見ると，これらの気体の増加は気温を確実に上昇

させ，その影響も放射モデルによりある程度正確に求

めることができる．しかし，温暖化により蒸発が増し

水蒸気が増加することで温暖化に拍車がかかったり，

あるいは逆に雲量が増えることによる負のフィード

バック効果等，力学や他の過程を考慮しないと気候変

動を正確には予測できない．このため，力学モデルに

放射過程を組み込んで，温室効果と力学過程の相互作

用が調べられているが，この場合計算時間の制約によ

り厳密な放射モデルではなく，パラメタリゼーション

により放射が求められている（Stephens，1984）．力学

モデルの精度向上に伴い放射のパラメタリゼーション

の精度も重要になってきており，このため力学モデル

のための放射モデルの国際比較も最近成されている

（ICRCCP）（WCP－931984，JGR1991に特集がある）．

ここでは，力学モデルで用いられている長波放射モデ

ルについて物理的観点からreviewを行う．なお3－7

章で晴天大気を，8章で雲のある場合を扱う．
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　　2．簡単な長波放射吸収理論

　太陽光の様な可視光を短波放射，数μm以上の波長

を長波放射と呼ぶ．全ての光を吸収する黒体では温度

の4乗に比例した長波放射が放出されており，その波長

分布はプランクの関数で表される．実際の地面や大気

では一部の光は反射されたり透過するため黒体とは見

なせず，この場合の長波放射エネルギーは，温度及び

射出率により決まる．射出率は，実際に放射されるエ

ネルギーと黒体放射との比で地面ではその物性により

決まる．

　雲や気体の射出率はその吸収特性により決まり，吸

収が大きい程大きい．また，放出されたエネルギーは

大気により吸収されるため，長波放射を考えるには気

体の吸収特性を知る必要がある．地球からの放射は10

μm程度の波長で最も大きく，数～数10μmの範囲を

考えれば良く，この範囲においては，水蒸気二酸化

炭素，オゾン，メタン，フロン等の気体が長波放射を

吸収する（第1図）．吸収される波長は気体毎にある程

度まとまっており，その波長域を吸収帯（バンド）と

呼ぶ．これらの吸収バンドは，細かい構造を持ってお

り，その強度は波長，温度や気圧に依り複雑に変わる．

この複雑な依存性をいかに簡略に表すかが大気放射の

パラメタリゼーションのポイントである．この節では

簡略化の基礎として気体吸収理論を簡単に述べる．

　気体分子は，分子全体として熱運動（並進運動）し

ていると共に，分子内においても構成原子が回転や振

動運動をしている．これらの運動状態に応じて分子は

エネルギーをもっているが，そのエネルギーレベル（準

位）は連続ではなく離散化された値を持っている．光

の吸収は，分子のエネルギー状態が低いエネルギー準

位から高い準位へと遷移することにより起きる．この

ためエネルギー準位間の差に対応したエネルギーすな

わち単波長の光（λ。）のみが吸収されるが，次に述べ

る理由で，λ。から少しずれた波長でも吸収が起こる．

本来はデルタ関数の様にある1つの波長で起こる吸収

がある幅を持って起こる様になる（第1図）．この幅を
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晴天大気の垂直気柱に含まれる種々の気
体による吸収バンド（上の図）．低分解能

スペクトラム表示で実際には吸収バンド

の中に多くの細かい吸収線が存在してい
る．

下の図は黒体からの放射エネルギー．

5780Kは太陽から，255Kは地球一大気
系からの放射に相当する温度である．β

λはプランク関数波長を示す（ホート
ンによる図を変更したもの）．
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第1図

持ったものを吸収線とよぶ．幅を持つ理由の1つは，

対流圏及び成層圏下部での頻繁な分子同士の衝突によ

るためで，これをpressure　broadeningと呼ぶ．この

場合，1本の吸収線の形は一般にローレンツ形で表さ

れ，振動数ソでの吸収係数（h（グ）：単位吸収気体によ

り吸収される割合）は

　　　　　S　　　αL
　h（ツ）二一　　　　　　　　　　　（2－1）　　　　　π（ッーμ。）2＋αぞ｝

となる（第2図）．ここでμ。は遷移に対応した吸収線

の中心波数（1／波長），Sは，1本の吸収線を積分し

た値で吸収線強度と呼ばれ温度に複雑に依存する．αL

は吸収線の半値幅でローレンツ幅と呼ばれ，気圧（p），

気温（θ）で

砒（P，θ）一娼，命）丑傷　　（ネ2）

と変化する．島，θ。は基準の気圧，温度を示す．水蒸

気と窒素分子の衝突による広がりは1気圧で　0．03

－0．1cm－1程度である．約40km以上の高層では，分

子濃度が小さいため分子同士の衝突による広がりは小

さくなる一方，様々な速度を持つ分子によりドップ

ラー偏移が生じ幅が広がる．これを，ドップラー

broadeningと言い吸収線形が異なって来る．この高度

グ　　　し
　　　P31bor 幾

のO．05

第2図
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ローレンツ形で表された吸収係数

の気圧による変化を示したもので

気圧と共に幅が広がる様子が分か
る　（Goody　and　Yung，1989）．

は気体により異なり，例えば，水蒸気，二酸化炭素，

オゾンでは各44，52，38km程度である（Rodgersand

Walshaw，1966）．また，これらの中間の吸収線形を表

すのがボイト形と呼ばれるものである．その他，遷移

が有限の時間で起こるため不確定性原理により，吸収

線が広がる自然放出があるがその広がりは小さい

（幅：3×10－11cm－1）．気圧や気温により吸収線の形が

異なってくること，特に吸収線強度が温度に複雑に依

存することが後に述べるように大気放射の計算を複雑

にする．

　気体の吸収帯は，この様な様々な強度（S）や半値幅

（αL）を持った多数の吸収線から成り立っている（第1

図）．S，μ。やαLは気体の分子特性により決まる．数10

万本にも及ぶ主な気体のこれらのデータ（ラインパラ

メータ）は，磁気テープに納められており（McClat－

chey，1972；Rothman，1983，1987），このデータから

吸収を計算できる．任意のガ番目の吸収線の吸収係数

（hガ）は，（2－1）及びラインパラメーターから求められ

る．吸収体濃度を麗とすると透過率（T。）あるいは吸

収率（A。）は

乃一1一ん一exp［一∫h伽銘］，　（劉

となる． この吸収率を波数で積分すると

4 “天気”41．12．
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％一∫＝［1－exp（一∫h伽％）］4レ，
（2－4）

となり1本の吸収線全体による吸収を表し，これを等

価幅と呼ぶ．この積分は複雑だが，吸収係数がローレ

ンツ形の場合吸収が強いあるいは弱いと簡単になる．

すなわち，S％／2παL《1の様に吸収が小さいと，（2－4）

式の等価幅はS％と近似でき，これを弱吸収近似（1in－

earlaw）と呼ぶ．一方S％／2παL＞3の様に大きい吸収

では，Wは2蔽と近似でき，強吸収近似（square

－rootlaw）と呼ぶ．小さい吸収では吸収が飽和してい

ないため，吸収線を積分した強度Sにのみ依存するが，

吸収が大きくなるにつれ中心の透過率はゼロとなり完

全に吸収してしまう．従ってこれ以上吸収気体が増え

てもこの中心部分は吸収率の増加には寄与しなくな

る．このため％の増加に対し吸収率の増加の割合が小

さくなる．水蒸気の様な気体では低層大気で高濃度の

ためこの強吸収近似が良く成り立つ．例えば6．3μmの

水蒸気吸収帯ではSは102～104cm『1／（gcm『2），α。

～0．1cm－1，麗二〇．1g／cm2ではS％／2παL＞500となる

この様に弱いあるいは強い吸収に分けると簡単になる

ため以後の議論でもこの近似をしばしば用いる．

　前述した様に大気は吸収と共に長波を放出してい

る．この放出も吸収と同様に分子のエネルギー遷移に

伴って起こる．単位濃度の気体により放出されるエネ

ルギーを射出係数と言うが，熱力学的平衡状態では吸

収量と放出量は等しくなり，射出係数と吸収係数の比

はプランクの関係（β・）となる（キルヒホッフの法則）．

それ故吸収が分かれば放出されるエネルギーも知る

ことができる．この様な状態は等温の黒体の壁で囲ま

れた状況で実現される理想的な状態である．しかし，

大気中でも局所的には等温と見なせ，また吸収，放出

も分子の衝突により頻繁に行われており同様の状態が

近似的に実現されている（局所熱力学的平衡）．この平

衡は，高層大気（60～70km以上）では大気が希薄と

なり衝突が少なくなるためずれてくるが，下層大気で

は良く成り立っている．以下の議論ではこの局所熱力

学的平衡を仮定し，温度（θ）の黒体での放射輝度はプ

ランク関数で表されるとする．

　なお，（2－3）式は，波数ソで吸収係数h．を持つ1

つの気体の1本の吸収線による吸収率を示す．二酸化

炭素と水蒸気による吸収帯がある15μm付近の様に

2っ以上の気体の吸収線が重なっている場合は各吸収

係数の和を取れば良い．しかし，力学モデルでは計算
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第3図　15μm帯の吸収による冷却率の
　　　高度分布．1点鎖線は水蒸気のみ
　　　の吸収による場合，実線は二酸化
　　　炭素のみの場合，点線は両者を考
　　　慮した場合の冷却率を示す（Ohr－
　　　ing　and　Joseph，1978）．

時間の節約のために，500－800cm－1の様に波長領域

（バンド）で気体毎に透過特性を決めておくことが多

い
． この場合に良く行われる近似は2つの気体（づ，プ）

のバンド平均した透過関数丁ムグ（2）及びT△頭ブ）が重

なっているバンドでの透過率をT△〃（乞）Tムグ（ブ）の様

に透過率の積で表す方法や後述するプランク関係の重

みを付けた透過関数（ε’）の和（Kieh16！召1．，1987）

あるいは和と積（LiouandOu，1981）等で近似されて

いる．このバンド平均値による近似は，個々の吸収線

の分布がランダムな，そしてバンド幅が△μ＜100cm－1

の様な狭いバンドではその誤差は小さい（Schwarz－

kopf　and　Fels，1991）．しかし，広いインターバルで

は精度は必ずしも良くないため，サブバンドで重なり

を評価する等の工夫が成されている．なお，上記の様

な吸収線の重なりの補正をせずに，気体毎に独立に加

熱率を評価すると，特に低層で過大評価（～0．7K／day）

する（第3図，Ohring　and　Joseph，1978）．
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　3．放射伝達方程式

　大気中の放射場を記述するのが放射伝達方程式で次

の様に表される（例えばPaltridge　and　Platt，1976）．

μ讐μ）一ん（ちμ）

　　　　　　一讐∫1為（μ，μ・）砿μ’）4μ1

一（1一ωo）βン（θ）．
（3－1）

1は放射輝度で単位面積から単位立体角に進む放射の

エネルギー，τ＝ρhぬは光学的厚さで，ρ，Zは各吸収

体密度及び高さである．μは光の進行方向と天頂との

成す角のcosine，乃（位相関数），ω。（単一散乱アル

ビード）は，それぞれ媒体で光が散乱される方向，割

合を表す関数である．右辺第2項は散乱，第3項は射出

を表す．散乱は雲粒やエーロゾルにより起きる．波長

より小さい粒子では散乱も小さいためエーロゾルは通

常無視でき，また雲も厚い場合黒体と見なせるため，

第2項は無視されることが多い．ただし，絹雲の様に薄

い雲では散乱を考慮せねばならない．この散乱は8章で

述べる．なお，この式は水平方向に均質な大気におけ

る放射輝度を表すもので，方位角の依存は無視してい

る．ある高度での放射収支を求めるためには，その高

度からあらゆる方向に放出している輝度を全球あるい

は半球で積分しフラックス（F）を求める角度積分，単

一波長を全波長の値にする波長積分，そして高度積分

（不均質大気での透過関数を求める積分（4章）及び冷

却率を求める積分（6章））が必要である．

　3．1角度積分

　フラックスは厳密には（3－1）から求めた輝度を角度

積分して求めるが，近似的に（3－1）式を先に積分して

直接フラックスを計算する方法が良く用いられる．上

向き（・F＋），下向きフラックス（F一）の解は，散乱を

無視すると（Rodgers　and　Walshaw，1966）

群二π［βレ（θs）一Bレ（θ。）］π（z・，z）＋πBレ（θ）

　　一倉（ろノ）4π雫（ノ）］砿　（シ2）

Fレ’二π［」Bレ（猷）一石1レ（θT）7y（2T，z）一πBン（θ）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（3－3）
　　一β4π聖（ど）］露

ここでzは高さ，θ、は地面温度，θ。は地面直上の大気

温度，β．（研）は大気上方境界に入射するフラックス，

θ，は大気上方境界の温度を示す．T　Jはフラックスの

透過関数（透過率）で，吸収係数から

万（　）一2∫脚［一幽（z）繍μ］μ4角（シ4）

と表され，z、～z2でのフラックスの透過する割合を示

す．このμについての角度積分をする代わりに
diffusitivefactor（β）を用いてTJ（π）㌶T．（β％）と

近似する方法が良く用いられる．β二1．66（Elsasser，

1942）として求めたフラックスの誤差は，水蒸気回転

帯で2％以内（Rodgers　andWalshaw，1966），またオ

ゾンでも小さい（HitchfeldandHoughton，1961）た

め現在の力学モデルにおける長波放射パラメタリゼー

ションでも一定の値が多く用いられている．

　3．2波長積分

　吸収係数は波数で複雑にしかも大きく変化するた

め，波長積分を厳密に行おうとすると，吸収線1本1本

を求積法により積分して吸収係数を求めねばならない

（Line　hy　line法）（例えばDrayson，1966；Kunde　and

Maguire，1974）．計算時間はかかるが他の方法で問題

となる高度積分（吸収線の気圧，気温依存効果）での

問題がなくなるためパラメタリゼーションの　refer－

enceモデルとして使われている．吸収線をまとめてあ

るバンド幅（△μ）でフラックスFムソを計算すればよ

り効率的になる．（3－2，3）式のソをムソに置き換えて

求めるが，この場合バンドでのプランク関数（Bムソ）及

び透過関数（Tムグ）を知る必要がある．このうちプラ

ンク関数を一定と見なせる範囲として△K100cm－1

程度をバンド幅として選ぶのが　Narrow　band　法

（NBM）である．計算時間をより節約するために，バ

ンド幅をさらに広くするのがWideband法（WBM）

である．この場合バンド内でのプランク関数の変化が

無視できなくなるためプランク関数で重みを付けた透

過関数を求め，放射伝達方程式を解く必要がある．以

上述べたバンドモデルは4，5章で詳述する．

　4．NBMでの解法
　4．1．1　Band　apProach

　吸収線が複数含まれているバンドの透過関数を考え

る．個々の吸収線が十分離れていて吸収線が孤立して

いる場合，バンドの透過関数は個々の吸収線による等

価幅の和を取れば良い．しかし、吸収線は第2図に示す

様に中心波数だから離れるにつれ急速に吸収係数は減

衰するがなかなかゼロにはならない．この領域を端

（Wing）と呼び，多くの場合個々の吸収線の端が隣接

6 “天気”41．12．
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する吸収線の端と重なっている（第1図）．この重なり

を無視できるのは高度30km以上とも言われ，低層で

は無視できない．多数の吸収線が複雑に重なり合って

いるバンドでの透過関数を知ることは一見困難と考え

られるが，この重合の問題を統計的な手法で解決しよ

うとするのがバンドモデルである．

　吸収バンド（波数領域）内には，様々な大きさや幅

を持つ吸収線が多くの波数に存在している．バンドモ

デルでは，どの波数に吸収線があるか，またどの様な

大きさの吸収線（S）があるかを統計量として扱う．こ

の統計量は実際の吸収線データから得るのではなく，

適当なモデルを仮定する．そして，吸収線の半値幅等

をパラメータとして調整し実際のバンド吸収率に合ケ

様にする．吸収線がバンド内に不規則に分布している

と仮定するのをランダムモデルと呼ぶ．その他等間隔

に分布していると仮定するものもある（レギュラーモ

デル，Elsasser，1942）．吸収線の大きさについては，

全ての吸収線が等しいとするのが最も簡単だが，通常

適当な関数ρ（S）により吸収線強度分布を表す．この吸

収線強度の分布関数ρ（S）はGoody（1952，1964）や

Godson（1953）等により種々のモデルがある．最近良

く用いられているのがMalkmusモデル（1967）で，

多くの気体で他のモデルより良い精度を示すことが報

告されている．このモデルではSの分布を

　　　　ノV　　　　S
ρ（S）＝否exp（一否）・　　　　（4－1）

と表す．ここで，Sは平均吸収線強度，Nは吸収線の

数である．

　吸収体濃度がどの高さでも一定な均質大気を考え

る．吸収線の位置の分布をランダムと仮定すると，あ

るθ，・P，祝でのバンド平均透過関数（Tムソ）は，孤

立した吸収線の等価幅以・の和％レ＝Σi％／ムレによ

り簡単にexp（一Wムソ／δ）と表される．δは吸収線の

平均間隔である．吸収線形をローレンツ形そしてMal－

kmus分布を仮定すると

　7込レ（θ，Rπ）

一exp［一2π（箸）ムレ（1＋％（⑨παL）ムレー1）］（牛2）

となる（Liou，1992）．このT△μをLine　by　line法や

実験値に合う様に（αL／δ）ムソと（5／παL）ムッを決めて

おけば吸収気体濃度が変わってもバンド透過率が求ま

る．この様なランダムバンドパラメータは，多くの研

1994年12月

究者により報告されている（Rodgers　and　Walshaw，

1966；Ellingson　and　Gille，1978；Kiehl　andRamanath－

an，1983；Morcrette　and　Fouquart，1985；Kratzand

Cess，1988）．また，（4－2）式のパラメータを弱及び強

吸収の場合から決めることもできる．すなわち，Malk－

musモデルでは弱吸収でWムリ駕ΣSf％，強吸収でWムソ

鴛2Σ〉騙となる．また（4－2）のWムリは弱吸収で

Sκ，強吸収で2〉痂となる．これから5及び3／πα。

はそれぞれΣ＆及び（ΣS、）2／（Σv騙）2となるので，

（4－2）のγVムソは

既レー2［Σ（量α・凹2｛［1＋［蘇蒙1）ll2］・］1・2一・｝

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4－3）

とも表される（会田，1982；Liou，1992）．ΣS∫及び

Σ》瓢はラインパラメータから計算出来，ホートン

（1979）の教科書に掲載されている．

　4．1．2　スケーリング近似

　以上では吸収体濃度が高さで一定な均質大気を仮定

してきた．すなわち（3－4）の高度積分をせずに単にh．π

として透過率を求めてきた．実際の大気の様に％が高

さの関数となる不均質大気ではh．％を乃．％ぬとす

る必要がある．しかし，吸収係数は気圧，気温の関数

のためこの積分は容易ではない．そこでこの積分をす

るかわりに，不均質大気での透過関数を，ある等価な

均質大気の気温（θ），気圧（jp），吸収体量（π）によ

り近似するのをスケーリング近似と言う．すなわち
ノ’h．（θ，・P）％42をh．（6しP）πあるいはh．（6しP）πと

近似するもので，不均質大気でのバンド透過率も等価

量を用いれば前節で述べた手法をそのまま用いること

ができる．問題になるのは，吸収係数の温度依存性が

波数により変わることで，このためバンドモデルでは

波数積分する際に工夫を要する．

（a）1パラメータスケーリング

　光学的厚さの高さ方向（path）の積分を1つの等価量

（吸収体量：π）で表そうとするもので，単波長では

∫h（ソ翅ぬ＝島（〃）πを解いて求める．h6はある基準

大気での値を示す．バンドモデルでの等価量は，波数

積分を含む式を解かねばならない．ローレンツ形の場

合，半値幅の気圧依存性は波数では変わらないのに対

し，温度依存は波数により大きく変わる．さらに吸収

線強度と共に半値幅も温度により変化するため，ロー

レンツ形の吸収ではその波長積分の解は一般的には定

式化できない．しかし，第2章で述べた様に弱吸収では，

7
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価幅は翫となり，強吸収では2〉嚥と近似できる．

バンドでの等価幅は各吸収線による等価幅の和を取れ

ば良いので，弱吸収における等価量は

ノ　　　　　　　　　　　　　　　ノ　

πΣ＆（θ・）一島Σ＆（θ）畝

　ガ　　　　　　　　　　　　　ゴ

（4－4）

となりバンドでのπが求められる．強吸収では
　　へ　　Σ［S（θ・）α鵡θ・）］・！2－

　　fニ1　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4－5）
　　ヘーΣ［んh＆（θ）α調θ）伽］・1乳

　　ガこ　

からπを求めることができる（GoodyandYung，

1989）．また，類似の方法としてFar－wing近似（第5

章）がある．なお，吸収線がドップラー形で表される

場合，吸収線強度は温度に依存するのに対し，半値幅

は気圧には依らず，また気温依存も小さい．それ故弱

吸収の場合と同じになる．

（b）van　de　Hulst－Curtis－Godson近似（H－C－G近似）

　光学的厚さの高さ方向の積分を2つの等価量で表そ

うとするものである（2パラメータスケーリング）．ロー

レンツ形の場合，等価量を求める式は強吸収と弱吸収

で異なる2つの式（4－4，4－5）がある．この2つの式を

連立させて2つの等価量を求めれば強，弱の両吸収に

適用でき，1パラメータスケーリングの様に強弱吸収

に分ける必要がなくなる．吸収体量及び気圧を等価量

とする．等価吸収体量は1パラメータスケーリングで示

した様にθ。を決めて，弱吸収の式（4－4）から

∫ρα∫hΣ野S（θ）伽

麗一　　Σダ5レ（θo）　・

となる．（2－2），（4－5）から

（4－6）

戸一｛Σ匹・［∫ρ　S（θ）αLガ（島，θ）P伽］112｝2（4－7）

　　　／Σ匹1［S（θ0）αLゴ（PO，θ0）］112グ112｝2’

となる（GoodyandYung，1989）．（4－6），（4－7）式の

Σの値はホートンの教科書に載っているが，次の様な

経験式

　ヨ　　　　　　　　　　ノ　

Σ＆（θ）／Σs・（命）

　ぎ　　　　　　　　　ガ

ニexp［α［θ一260）十6（θ一260）2］， （4－8）

　ノ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ノ　

1Σ［s（θ）砺（疏θ）］即／｛Σ［s（の）砺（疏θ・）］叩

ガニ1　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ゴ＝1

二exp［4（θ一260）＋6（θ一260）2］，　　　（4－9）

も作られ，オゾンや水蒸気回転帯での係数α，δ，4，δ’

が求められている（Rodgers　and　Walshaw，1966）．

より正確なラインパラメータに基づいた振動一回転帯

をも含む係数もGarand（1983）で求められている．

　このH－C－G近似は，強吸収（水蒸気純回転帯で数％

以下の誤差）や弱吸収では正確だが中位の吸収では誤

差を伴う．高層の水蒸気は中位の吸収で誤差は約10％

だが，大気中ではこの場合二酸化炭素の吸収が大きく

重要でない．オゾンは下部成層圏で高濃度，上部対流

圏で低濃度で大気を通過した吸収線はローレンツ形か

らずれるため，加熱率で10％もの大きな誤差が普通と

言われている．すなわち，吸収線の端wingではロー

レンツ形で表せるが，線の中心ではより大きな強度，

そしてより弱い肩を持っ1ine　shapeになると考えら

れる．この弱い（低い吸収）肩が過大評価する（Goody，

1952）．二酸化炭素では数％以下の誤差で非常に正確と

言われている（GoodyandYung，1989）．一般的には，

温度依存を無視した場合，吸収体の混合比が高さで一

定あるいは減少する場合は秀れた結果で，多くが低層

にある場合も良いが，オゾンの様に高さと共に増加す

る気体では近似が悪い（Godson，1955；Yamamotoα
α1．，1972）．

　4．2　k－distribution薯去

　吸収係数はある波数グ1ではh1，別の波数レ2では

h2という様に波数により様々な値を持っている．しか

し，波数間での相互作用は無いためグ1でh2，μ2でh1

と，ある波長の吸収係数を別の波長に割り当てても吸

収係数の強度分布が同じならバンド平均した透過率は

変わらないことを利用してバンドでの透過関数を求め

る方法である．つまり，バンド平均した透過率は吸収

係数の波数空間での配列に関係しないため，透過率を

バンドで積分する場合，以下に示す様に波数ではなく

吸収係数を独立変数として積分することができる．吸

収係数がhの値となる割合を示す確率密度関数を

∫△．（h）（k－distribution）とするとバンド平均した透過

関数は

恥一ρ助（h）σ臓 （4－10）

と表わされる．吸収係数の波数による変化は非常に複

8 “天気”41．12．
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雑なため波数空間で吸収係数を積分するには数千もの

区間に分ける必要があるが，（4－10）の積分では，∫一h

曲線はスムースであるため数個の区問分割で足りるこ

とが利点である（第4図a，b）．∫（h）をhで積分した

累積確率密度関数g（h）

QO

kン

’、

、

、

、

Pfessし岬e

一臼
　一B

、一’　　　　　　　　，

O　ンl　　　　　　L’　　　　　　　ン2

（G｝Absorp雪loncoeffヒ1entk（ン｝

①

f（kl

％

Pressure　〆囑、、

一㌣！
一一一B1

　’」

　ノ’
　ノ z

9（h）一∫㌻（互）鷹
（4－11）

　　　　　k
（b｝Proboblllty．dls！rlbutゆn『（kl

ノ

を用いると（4－10）は次式の様にさらにシンプルな形

になる．

恥一蓋㌧一ん鞠
（4－12）

　　　　ノ　　　　ノ　　　PreSSure
　　　　ノ　　　　’　　　一？
9（k⊃　’　　一一一B

　　　ノ　　　　　　ヒ　　　、’q（klズf（k⊃dk

％’　k　　　。。
（dCumulo，iveproboIlfyg（k）

co

k（q｝

％

Pressure

一♀
一魂

∫（h）は，バンドモデルやLine　by　line法から作る

（Chou　and　Arking，1980）．この方法は，バンドでの

透過関数が（4－10）の様に指数関数和で表されるため，

散乱が直接扱えるという大きな利点がある．（Ambart－

zumian，1936；Arking　and　Grossman，1972；Hansen

αα1．，1983）．

　k－distribution法を不均質大気に適用する方法とし

てはスケーリング近似を用いるもの（例えばFar－wing

scaling近似，Chou　and　Arking，1981）や次に述べる

Correlatedk法（c－k法）がある（LasisandOinas，

1991）．h～∫（h）あるいはh～g（h）の関係は高度によ

り変化する（第4図b，c）ため不均質大気では（4－12）

を高度で積分する必要がある．大気を均質な層（ブ）に

分け，高度積分をΣで記述すると透過関数は

，

’

7茜∠1exp（一Σ緬）4レ

　　　　　　　　ゴ
ー蓋1exp（一Σh局　）忽

　　　　　　　ゴ

（4－13）

となる．ただこの式が成り立つためには，独立変数g

と波数がどの高度でも対応している必要がある．例え

ば，あるg（h）での吸収係数が低高度で吸収線の中心

値，高高度ではwing値の様に変わると（4－13）の高

度積分（Σ）が成り立たなくなる．孤立した1本の吸収

線ではこのgと波数の対応は明らかに成り立ってい

る．すなわち，気圧や温度により吸収線強度や半値幅

は変わるが最大の吸収は常に吸収線の中心波数で起こ

り，また，弱い吸収も常に中心波数から離れた波数で

起こる．c－k法では，複雑な吸収線でも総合的に見れば

この9と波数の対応（correlation）が全ての高度で成

り立つと仮定するものである．g－h曲線は単調な関数

第4図

　　　　　9　　　　　1
1d）Cofrelotedk－dis↑ributionk（q）

C－k法の概念図．（a）2つの気圧での吸収

係数の波数による変化を模式的に示した
もの．（b）（a）の吸収係数の確率密度分布．

（c〉（b）の累積分布（d）c－k法（Hansen6！
α1．，1983）．

なため9に対してhを種々な気圧，温度で計算して

おけば容易に透過関数を計算できる．なお厳密には，

各高度での9に対するhは完全には対応していない

ため相関を高める工夫が成されている（Goody6砲1．，

1989）．

　5．WBMでの解法
　バンド幅が100cm－1程度より大きくなるとプランク

関数がバンド内で一定と見なせなくなるため，3節で述

べた様にプランク関数で重みをつけた透過関数を計算

する．問題は，バンド幅が広いため吸収係数の温度依

存をバンド内で一定と見なせないことにある（特に水

蒸気回転帯）．これは，強い吸収線の温度依存は小さい

のに対し，バンドの端では温度依存が大きいためであ

る．強い吸収も弱い吸収も1つのバンドに含まれるた

め，（4－1－2）節で述べた様には等価吸収体量πを求め

ることができず，温度依存をパラメタライズする必要

がある．良く用いられるのが

廊＝∫（鴛）・（砦肱　　　　　（卜・）

と表すものである．島，逸は基準の値を示す．弱い吸

収ではn二〇，強い吸収ではn二．5～1である．水蒸気で

はn＝0．5～0．9，窺二〇．45が良く用いられる（Ste－

phens，1984）．これらの温度依存を全ての気体で無視

すると，低層の冷却率で0．2K／day以上の誤差となる

と言われている（Fels　and　Schwarzkopf，1975；Liou

1994年12月 9
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and　Ou，1981）．

　5．1　Emissivity　apProach

　この方法は，原則的に1つの気体の吸収帯を1バンド

として扱い，透過率あるいは吸収率にプランク関数の

重みを付けた関数を用いる．単に暖収率にプランク関

数を乗じ黒体放射で割った関数，すなわち射出率を用

いても可能だが，吸収率の高度微分を精度良く求める

ことは難しいため，プランク関数の高度微分の重みを

付けた関数（ε〆）

ご一詔（彦）／払（1一万）箒4拷　（卜2）

を用いる（Normalizedabsorptivity，Absorptivityor

Altemateformofemissivity）．これは，Yamamoto

（1952）により導入されたもので，良く知られている山

本の放射図に用いられている．Elsasser（1942）も同様

な関数としてmean　absorptivity　parameter　R二

（詔／4θ）ε’あるいはQ二詔／4θ一1～（Elsasser　and

Culbertson，1960）を定義している．ε〆を用いると放

射伝達方程式（Emissivityfom）の解は，θ、＝θ。及び

研二θ‘とすると

恥（z）一πB（θ・）＋∫z甑

駕（z）一一酬）＋fT畝

（5－3）

（5－4）

となる（Paltridge　and　Platt，1976）．単波長あるいは

サブバンドで透過関数を計算し，バンドでのε’を等価

吸収体量や温度の関数として計算したり，NBMと同

様にバンドパラメータと透過関数の関係式（Edwards

and　Menard，1964；Cess　and　Ramanathan，1972）を

作っておけば，フラックスが求まる．初期に行われた

放射図による図式積分はともかく，この方法は，種々

の改良を加えて現在でも多くの気候モデルで用いられ

ている．

　Yamamoto（1952）のデータを用いてε〆を表にし

たり，経験式でntしてフラックスを求めたのが
Manabe　and　Strickler（1964），Sasamori（1968）や

Katayama（1972）である．二酸化炭素については有効

温度により温度依存を考慮したが，一50～30。Cの範囲

での水蒸気の温度依存は無視しているため0．3K／day

以上の誤差となっている（Fels　and　Kaplan，1975）．

StaleyandJurica（1970）によるデータを用いたのが

Ramanathan（1976）で，サブバンド毎に舐した経験

式と等価量から透過関数を求めている．このため，吸

収係数の温度依存の波数による差がより考慮されてお

り，つい最近までNCARで用いられていた．また，

透過関数を多数のパラメータを用いてLine　by　line法

の計算値に合う様にする方法（multiparameter　ran－

domモデル：MPR）も開発され気象研究所の大循環

モデルで用いられている（Shibata　andAoki，1989）．

NBMを基にした透過関数及び温度依存の経験式（4－

12，H3）からwidebandでの温度依存をパラメタラ

イズするものもある（Liou　and　Ou，1981；Mocrette

6！召1．，1986）．Garand（1983）は，この平均の係数を

26大気プロファイルからTry　and　Errorにより最適

値を求めている．上述した方法は強吸収近似を用いて

いるがこの近似を用いたEmissivity法の誤差は，加熱

率では下層では小さく上層で大きいがその値は0．06

K／day以下と小さい（Rodgers，1967；Wu，1980；

Morcrette　and　Fouquart，1985）．しかし，上向きフ

ラックス，下向きフラックス自体では必ずしも無視で

きない　（Garand，1983）．

　（3－2，3－3）式で分かる様に，透過関数の温度依存は

pathでの温度に依存するのに対し，B．はそのレベル

での温度に依存する．このため，厳密にはこれらを異

なる温度を用いて計算しなければならないが，ほとん

どのemissivity法では両者の温度をPathでの温度の

平均値を用いる等（Isothermalemissivity近似）分け

て扱っていない．両者を異なる温度から見積もったの

がnon－isothermalemissivity法で（Ramanathanand

Downey，1986；Morcrette6厩1．，1986），米国大気研

究センター（NCAR）やヨーロッパ中期予報センター

（ECMWF）のモデルで用いられている．

　5．2　Perturbationミ去

　GFDLのGCMで二酸化炭素の透過率を計算する
のに用いられている．Emissivity法の概念を用いる

が，実際の不均質パスで計算するため高度積分の近似

としてのスケーリングは行わないことが大きく異なっ

ている．

　CO、濃度は比較的空間，時間変化が少ないため，単

純に考えると透過関数をあらかじめ計算しておけば良

いことになる．しかし，同じ吸収気体濃度でも，透過

関数の温度依存性により放射特性は同じにならない．

大気の温度のプロファイルは緯度により大きく異なる

ため，この影響を考慮する必要がある．この温度プロ

ファイルの変化による透過関数への影響は，対流圏で

は二酸化炭素の寄与が小さいこともあり，無視できる

10 “天気”41．12．
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第5図中緯度での透過関数を用いて極域
　　　　での二酸化炭素による冷却率を計

　　　算した場合の誤差　（Fels　and
　　　Schwarzkoph，1981）．

1

とも言われている．しかし，高層では，この高度で重

要となる弱吸収バンドが大きな温度依存性を持つこと

もあり無視できない。特に65km以上では，水蒸気の

吸収がほとんどないため，その差は大きな影響を持つ．

実際極域での冷却率を中緯度の気温プロファイルで

計算すると65km以上で2～3K／dayの大きな誤差と

なる（第5図）．このためある1つの標準的プロファイル

の計算では十分ではない．この補正の方法として，あ

る標準温度プロファイルでの透過関数を求めておき，

そのプロファイルから温度がδθズレた時の透過関数

の変化（δT）を求めようとするのがPerturbation法

である．標準プロファイルからの温度のズレは，一般

には高さにより異なるが，最も簡単には，ズレの平均

値が全層に渡り一定と見なしてδTを計算する．より

複雑には，高さにより異なるδθ（Z）に重みを付けて透

過関数を求める（Fels　and　Schwarzkopf，1981）．欠

点として，吸収気体濃度が大きく変化する場合や他の

気体の吸収線との重なりを正確に取り扱うことが困難

なことが挙げられる．

　5．3　Table　look－up　technique

　この方法は，前述したPerturbation法と類似してい

る．ある基準温度，気圧での吸収係数と，基準大気か

らのズレを補正する等価吸収体量から，実際の大気の

透過関数を求めるものである．プランク関数の重みを

付けた透過関数を温度，気圧の関数として計算し，表

にしておいても良いが，このままでは表の大きさが膨

大になるため効率的ではない．表を小さくするために

　　もChouandArking（1980）やChouandPeng（1983）

が用いたのがFar－wing近似でGLASやUCLAで用
いられている．この近似では，吸収バンドを中心部と

端の　wing部に分ける．吸収係数は線の中心付近

（1グーソ。1＜α）では気圧が低くなると増え，外側で減

る．特に中心では1／・P、中心から遠く離れたFarwing

（1ッーμ。1》α）では・Pに比例する．大気では吸収線

間隔が半値幅より大きいためwing部分が波数スペク

トラムの多くを占める．さらに低層では水蒸気濃度が

高く吸収線中心による吸収はすぐに飽和するため，気

圧，温度による吸収の誤差はwingでの吸収に主に起

因すると考えられる．そこで吸収係数の気圧，温度依

存をFar　wingでの特性で近似するのがFar　wing近

似である．Far　wingでの吸収係数は

　　　　　　　　　　　　　　　P　h．（君θ）＝h．（端，θ。）1ぞムレ（aθ。）一，　　　（5－5）
　　　　　　　　　　　　　　島

と書ける．1～ムリは温度依存をスケーリングするもの

で，ローレンツ形では次式をバンド平均したものであ

る．

一鴫：障：欝劃，岡

1～ソは波数で変化するが，吸収係数の変化に比べれば

小さい．前もって基準の気圧，気温でのバンド平均の

吸収係数hムレ（島，θ。）及びノ～△μを求めておけば，異な

る大気での吸収係数は次式の等価水蒸気量を用いて求

まる．

π（P1，凸）一五12無［θ（P），θ・］9（P）嫌

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（5－7）

ここでgは水蒸気混合比，gは重力加速度なお，θ二

命±40Kの範囲では，バンド中心では吸収係数の温度

依存，すなわちR．はバンドウィングに比べ1に近い

（ChouandArking，1980）．実際の大気とのズレをRムリ

を用いた等価吸収体量で補正するため，他の気体の吸

収線との重なりがより正確に取り扱える．この方法の

1994年12月 11
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精度は基準温度θ。及びP。の選択にあり，その選択は

大気のどの高さで冷却が大きいかに関係する．水蒸気

の様に高さと共に急減する場合，冷却は気圧，温度の

狭い範囲で鋭いピークを持つため，気圧，温度の基準

値からのずれが小さく妥当な結果を与えると言われ
る．

　6．加熱／冷却率の計算

　気層に入射する放射エネルギーと出ていくエネル

ギーの差により大気は加熱／冷却される．上向き，下

向きの放射フラックスの差を正味放射量（△F＝F一一

F＋）と呼び，その高度微分をその気層の比熱で割れば

気温の時間変化が求まる．（3－2），（3－3）を用いNBM

では（Liou，1992）

∂θ（z）＿△F（z）一△．F（z＋△z）

∂渉 △zραCρ

一一ρおグ幣ど）4π讐）劇ε・）

Gは定圧比熱，ρ。は大気密度を示す．なお地面温度

と地面直上の温度は等しく，また大気上方境界は宇宙

としてそこからのフラックスはゼロと仮定している．

（6－1）の高度積分を精度良く行うためには多くの高度

の正味放射量を必要とする．しかし，吸収が小さく大

気が透明に近い場合は簡略化できる（transparent近

似）．ある気層の長波放射による加熱／冷却は，自身の

宇宙空間への射出による冷却，地面への射出及び地面

からの放射の入射エネルギーの差（交換）によるもの，

そして他の気層間との放射の交換によるものに分けら

れる．地面との交換による寄与は一般に小さい．さら

に，気層間の交換を無視すると（6－1）式は部分積分を

用いて

鎚＿　　1　　　　47濁（・・，z）
∂渉一ραcρπ泓レ（z）4z・ （6－2）

と表される．これを対空問冷却近似（Coolingtospace，

CTS近似）と呼び2でのプランク関数及び透過関数

の高度微分で冷却率が計算でき簡単な割には良い精度

を示す．大気では，多くの波長域で吸収が大きいにも

関わらずCTS近似がそれなりの精度を示すのは，冷

却率は吸収が小さい波長域の寄与が顕著なためであ

る．すなわち吸収線の中心の様な強い波数域の放射は

短い距離で吸収されてしまい，温度傾向が非常に大き

い場合以外は加熱／冷却に寄与しないことによる．た

だ，この近似は，雲のある場合や極域冬期地表付近で

悪い（Rodgers　and　Walshaw，1996；Wu，1980）．こ

の大気が透明に近いスケールでの冷却率の空間変動は

プランク関数すなわち温度の空間変動により決まり

（Newton’s　law　of　cooling，Transparent近似），高層

での冷却率の計算に用いられる．

　一一方，大気が不透明な場合は気層間の放射の交換を

考慮する必要がある．この放射の交換をする高度の範』

囲は温度や吸収体濃度に依存し，熱帯大気では上下

3Km程度と言われている（Wu，1980）．（6－1）の積分

は，鉛直グリッド内を補間して台形公式やガウス積分

により成されている．グリッド数や補間法の影響は大

気条件により変わり（Mocrette　and　Fouquart，1985）

明確な基準は無い．さらに吸収が大きくなると，他の

気層との放射の交換で上向き，下向きフラックスがほ

とんど相互に打ち消すため加熱率はプランク関数の2

次微分できまる（Opaque近似）．この様な光学的に厚

い媒体では，差の小さい上向き，下向きフラックスを

個々に求め，加熱率を計算するのは精度上好ましくな

い
． このためカーチスのマトリクスと呼ばれる最適な

方法が開発され，惑星大気で主に適用されている．

　CTS　近似と気層間の交換の両者を考慮したのが

FelsandSchwarzkopf（1975）及びSchwarzkopfand

Fels（1991）で，エネルギー交換をCTS項と隣接す

る層との放射の交換による項（Exchange）に分け，前

者をバンドモデル，後者をemissivity法で計算した

（SimplifiedExchange近似，SEA法）．これはEmis－

sivity法による誤差は相互作用項よりCTS項の方が

はるかに大きくなる欠点を補正するもので，誤差は熱

帯気候データによる冷却率で0．05K／dayの精度を得

た．しかし2倍の計算時間がかかる．Garand（1983）に

よれば強吸収近似，温度効果を考慮すればこのCTS補

正は不要とも言われている．

　7．種々の気体での計算一各気体の加熱率

　これまでに長波放射を求める様々な方法を述べてき

た．これらのスキームを実際の大気中の種々の気体に

適用する場合，気体の濃度，鉛直プロファイル，吸収

線の特性により同じ方法でも精度が異なってくる．放

射場に影響を与える大気中の主な気体に，水蒸気，二

酸化炭素，オゾン，メタン，亜酸化窒素がある．また，

CFC13といった希薄気体も長波放射を吸収する
（Ramanathan6！α1．，1987）．主な気体の冷却率の高度

分布を第6図に，濃度変化による冷却率変化を第7図に

12 “天気”41．12．
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度分布（Roewe　and　Liou，1978）．

0

第6図

第7図

　0．1　　　　　　　　　0．2　　　　　　　　　0．3　　　　　　　　　0．4

　Concentration，Nitrous　oxlde‘PPm》

希薄気体の長波放射吸収による加熱率の

濃度による変化を示してある．黒い三角

形は1985年時の各気体濃度．二酸化炭素

については275ppmでの加熱率を0と
した相対値をプロットしてある　（Mit－
chell，1989）．

示す．一般的には，晴天時では最下層で水蒸気連続吸

収帯，対流圏で水蒸気回転帯，6．3μm帯，成層圏で二

酸化炭素，オゾンがきいてくる．ここでは，これらの

問題点，精度を種々の力学モデルにおけるスキームに

関連して述べる．

　7．1水蒸気

　対流圏にほとんど存在し高度と共に濃度が急減する

こと及びほとんど赤外全域に渡っている吸収線を特徴

とする．主な吸収バンドは6．3μm振動一回転帯

（1200－3000cm『1），回転帯（0－800cm－1），そして連続

吸収帯と呼ばれる小さいがほぼ全スペクトル域に存在

するものがある．最後の連続吸収帯は窓領域（800－

1200cm－1）及び（500－800cm｝1）で特に問題となる。

吸収線の分布はランダムに近い．低層では濃度が大き

いため吸収線の中心では吸収はほぼ飽和しており，大

気の加熱／冷却は主に強い吸収線のwing，及び連続吸

収帯で起こる．このため強吸収近似及びFar－wing近

似が良く当てはまり，この近似による誤差は小さい．

（a）振動一回転帯，回転帯

　気候モデルで最も良く用いられているのが　Emis－

sivity法で通常3～6程度のバンドに分けて計算されて

いる．H－C－G近似及び強吸収近似も一般に適用でき

るが（Fels　and　Schwarzkoph，1975），吸収線強度の

温度依存を無視すると大きな誤差となる．なお，回転

帯の内500－800cm－1（15μm帯とも呼ばれる）では吸

収は弱くまた連続吸収があるため，他の波数域と分け

強吸収近似を用いないで計算されたり（Ramanathan

and　Downey，1986；Morcrette6砲1．，1986），経験式

で透過関数を近似されている（Chou，1984）．

　NBM（Rodgers　and　Walshaw，1966）も地球流体

力学研究所（GFDL）で用いられているが，NBMで

は精度を良くするには5cm』1程度の細かい区分が必要

でムグ＞25cm－1では吸収を過大評価すると言われてい

る（Kiehl　and　Ramanathan，1983）．上のスキームで

はインターバルの幅は100～150cm－1と広いため350

hPa付近で冷却率を0．5K／day程度過大評価する．ま

た，強吸収近似の適用は冷却を対流圏低層で過小評価，

他で過大評価するが，最大の誤差でも～0．05K（200

hPa）と小さく，対流圏，成層圏で良い近似を示す

（Ramanathan　and　Downey，1986；Rodgers　and

Walshaw，1966）．

（b）連続吸収帯

　吸収線のwingの重ね合わせによる吸収と現在は考

1994年12月 13
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えられているもので，小さい吸収ながらほとんど全て

のスペクトル域に存在している．水蒸気同士の衝突に

よる吸収線の広がりに起因するもの（e－type：self－

broadening）と他の気体（主に窒素）との衝突による

もの（P－type：foreign－broadening）がある．この連

続吸収帯により多くの下向きフラックスが地表付近で

吸収される．このため，二酸化炭素増大による地表で

の加熱が抑制されると言われている（Kiehl　and

Ramanathan，1982）．この様に，最近この吸収帯の重

要性が認識され多くのモデルでe－typeを採用するな

ど精度向上が成されている（Harshvardhan6！α1．，

1987）．ほとんどのモデルで用いられているのが

Clough6渉α1．（1980）やRoberts6渉41．（1976）によ

るもので後者による吸収係数（ゐ、：gm－1cm2atm～1）は，

波数ッ（cm『1）で

　h．（君296K）二h、6＋h2君　　　　　　（7－1）

　h1二4．18十5577．8exp（一〇．00787ソ），　　　　　　　（7－2）

と表される．6は水蒸気分圧．h1，h2は6－type，かtype

吸収でh2は波数により異なるがh2二〇．002h1程度と言

われており（Kneizys6渉α1．，1980），低層でe－typeが重

要なことが分かる．e－typeの温度依存はexp（1800／θ）“

で近似される．スペクトル域は他の吸収の小さい窓領

域800－1250cm』1で影響が大きいが，500－800cm－1域

でも吸収係数が大きく，放射エネルギーも比較的大き

いため無視できない（Kiehl　and　Ramanathan，1982；

Morcrette　and　Fouquart，1985）．

　7．2　二酸化炭素

　二酸化炭素は低層から高層までほぼ均一な濃度で

30km以上の高層で二酸化炭素の寄与が大きい．この

ため，特に成層圏以上で精度の良い（高層大気では質

量が小さいため5桁の精度が必要とも言われる（山本と

田中，1970），そして二酸化炭素増大の影響を知るため

に大きな濃度変化を考慮できるモデルが求められる．

　主な吸収バンドは15μm振動一回転帯（15μm帯），

mlnorバンドとして10．4，9．4，4．3，2．7μm帯がある．

また，同位体（C120差6，C13016等）のバンドがあり中層

大気（50km）で冷却率10％程度の寄与がある（Goody

and　Yung，1989）．二酸化炭素の回転線は15μm帯で

規則正しく並んでいるが，Fundamenta1に加えて多く

のovertone，hot　bandsがランダムに分布している．

このためランダムモデルが良く用いられる．Weaker

バンド（9．4，10．4，4．3μm）の弱い吸収帯は通常無視

されるが古気候で重要（Kiehl　and　Dickinson，1987）

であり，また地表付近での冷却，大気topでの外向き

フラックスや二酸化炭素を2倍にした場合，圏界面では

15μmバンドの10％程度の寄与がある（Ramanathan，

1976；Lasis　and　Oinas，1991；Kratzαα1．，1991）．

　10hPa程度でPressure　broadeningとDopPler

broadeningがほぽ等しくなり，このため，吸収線形が

変わってくる．ドップラー効果を入れないと
stratopauseで冷却率の過小評価（2．5K／day）をもた

らすといわれ（Kiehl　and　Briegleb，1991），10～100

hPa以上では吸収線形をVoigt形と変える必要があ

る．また，気圧により吸収線の重なり具合も大きく変

わること，そして混合比はほぽ一定のため気圧により

同じ大気の厚さでも二酸化炭素の量は変わる等高さに

より放射特性が大きく異なると考えられる．このため，

透過関数は，吸収線の重なりの程度で分けたり（Kiehl

and　Ramanathan，1983），吸収線の中心（上層でのエ

ネルギー交換に寄与）とwingに分けて（Chou　and

Peng，1983）計算されている．また，中層や高層大気

での実験式も作られている（OuandLiou，1983；Chou

6砲1．，1991）．

　7．3　オゾン

　高度20kn｝付近及び100km付近に濃度のピークを

持ち，二酸化炭素と同様にドップラー効果を考慮する

必要がある．9．6μm及び14μmに吸収バンドがある

が，強いのは9．6μm帯で，このバンド幅は狭いため

精度は問題があるが，通常プランク関数を一定とした

1バンドのMalkmusモデルで表される（Rodgers，

1967）．吸収線形は，41km以下ではローレンツ形，そ

れ以上ではドップラー形が適当とされており，ローレ

ンツ形を高層で用いると，0．5K／day以上の過小な冷

却となる（Ramanathan　and　Coakley，1978）などそ

の誤差は15hPaで30％に達すると言われる（Wa1－

shaw　and　Rodgers，1963）．吸収係数の温度変化は非

常に弱いが，バンド中心とwing（温度と共に吸収は増

加）に分ける等，温度効果（Aida，1975）を考慮する

ものもある　（Rosenfield，1991；Ramanathan　and

Dickinson，1979）．濃度が高度と共に増加するため，精

度の良いスケーリングが難しい．特に，WBMによる成

層圏での吸収率の誤差は10％以上と大きい（Kratz

andCess，1988）．H－C－G近似のみによる誤差は10～70

hPaで最大と言われているが（Chou　and　Kouvaris，

1991），この様な高さでは冷却率自体が小さいため全体

としてはそれほど影響は大きくないと考えられる．エ

ネルギー交換が吸収線の中心で起こるとする弱吸収近

似（Liou　and　Ou，1981）は，吸収率で過大評価する．

14 “天気”41．12．
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その誤差は熱帯対流圏topでの加熱を過大，極で冷却

を0．17K／day過小評価する（Morcrette　and　Fou－

quart，1985）．

　8．雲のある場合の計算方法

　雲は太陽光を反射すると共に下層からの長波放射を

吸収するという冷却／加熱の2つの効果を持つ．どちら

の効果が卓越するかは雲の厚さに依存し，厚い雲では

冷却がより大きく，薄い絹雲では温室効果を増大させ

ると考えられている．力学モデルにより多くの研究が

成されている（例えば　Wetherald　and　Manabe，

1988；Cess　and　Potter，1987；Starr　and　Cox，1985）

が，雲の放射を扱うスキームは単純なものが多く，ま

だその効果は良く分かっていない．また実際の雲の放

射特性も十分知られていないため，強化観測（FIRE）

が行われ，絹雲についての最近の成果が報告されてい

る（Mon・Wea．Rev．1990に特集がある）．雲が厚く完

全な黒体と見なせる場合は雲は境界条件として扱える

が，雲水量∂＜25gm－2，あるいは1km以下の厚さで

は非黒体と扱う例が多い．絹雲でも3kmの厚さでは黒

体に近いと言われているが，一般に透過率が大きく黒

体では近似できない．この様に絹雲や薄い雲では散乱

が無視できない点が気体吸収と大きく異なる．このた

め，厳密に雲の影響を計算するには，放射伝達方程式

（3－1）の右辺第2項も入れて解く必要がある．いくつか

の，高度角の放射輝度を求め半球で積分すればフラッ

クスが得られる．これを簡単に上向き，下向2方向のみ

について解きフラックスを求めるのが2ストリーム近

似で様々な表現方法がある（例えば　Meador　and

Weaver，1980；King　and　Harshvardhan，1986）．

RitterandGeleyn（1992）の表現では，放鮒伝達方程

式は

4F＋
万r二一U［1一ω・（Hわ　）］F＋

　　　一Uω06bαcんF『一U（1一ωo）πB（τ），　（8－1）

　4F一
万＝』枷・ゐδ　F＋一U［1一ω・（1一ンδ　）］P

　　　　十U（1一．ωo）πB（τ），　　　　　　　　（8－2）

τは雲の光学的厚さ，わδ、、たは粒子により後方散乱され

る割合でasymmetry　factor　gと呼ばれる雲粒粒径分

布から決まる関数から

　　　　　4十9
　6δαcた二　　　　　　　　　　　（8－3）　　　　8（1＋8）’

と表される．gは粒径分布，雲粒の形や波長により異

なるが10μmで0．9～0．95程度である．散乱と吸収の割

合を示すω。も波長等により変化するが0．5～0．7程度

と考えられている．すなわち1回の散乱で50～30％が吸

収される．Uは，3節で述べたd惟usitivefactorに類
似の量でFと∫1伽の比である．厳密には上向

き，下向きで異なるが，通常は等しいと仮定し1．75～2

程度の値が用いられる．なお，雲の散乱も波長により

変化するがその程度は気体の吸収に比べはるかに小さ
い
．

　反射を無視，すなわち雲粒がすべて前方散乱すると

仮定し，Emissivity　が波数で変わらないとすると

（Grayモデル），前に述べたEmissivity法と同様な形

になる．雲のEmissivityは，理論的には，雲の粒径分

布，屈折率等から求まる．すなわち

　ε二1－exp（一hα9），　　　　　　　　　　　　　　　　　　（8－4）

ここでh。は雲の吸収係数で

島一π∫。。％（r）r2伽＊・r）ぬ
（8－5）

と表される．Q、はabsorptionefnciencyと呼ばれる関

数，n（7）は単位気柱当たりの雲粒の粒径（＝27）分布，

窺＊は雲粒の屈折率で雲粒にスス等が含まれると大き

く変化する．ここでの吸収係数は単位距離当たりの値

であることに注意して欲しい．雲の太陽光反射率もこ

の粒径分布により決まるため，Emissivityと反射率は

密接な関係にある．一般的には反射率の大きい雲程

Emissivityも大きい．Emissivityは航空機により2つ

の高度でのフラックスと雲の温度を観測すれば一応求

めることができる．種々の雲のタイプの観測された

Emissivity（ε，）をこのEmissivityを雲水量∂や氷

水量で五tすると

　ε二二1－exp（一海zノ），　　　　　　　　　　　　　　　　　　（8－6）

の様に指数関数で近似できると言われている（Ste－

phens；1978，Grimthαα1．，1980；Ra；nanathanα

α1．，1983；Starr　and　Cox，1985）．その他Emissivity

を雲水量の多項式で表すものがある（Liou　and　Ou，

1981）．ただ，測定されたフラックスからこの値を求め

ると，数％と小さいながら雲粒による散乱も観測値に

含まれるため，εが1より大きくなる場合がある．この

ためcはE狂ectiveemissivityと呼ばれる（Stephens，

1980）．この散乱を無視する仮定は，下層が暖かい熱帯
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第1表　種々の力学モデルにおける放射スキーム

研究機関 　　　GFDL
M・＆s．　　F．＆s． NCAR GISS GLAS ECMWF 気象研

水蒸気

方法 NBM　　　Emissiv． Emissiv． k－distri TableLook－u Emissiv． Emissiv
S．E．A． （non－iSO） （non－iSO） （MPR法）

R．＆W．F＆S R．＆D． L．＆O． Chou（1984） Morcre． S＆A
（1975） Hansen

バンド 19 11 6－wing 6bands 4bands
2－center

連続吸収帯
Robert6！α1．（1976）による式

　　　　　e－typeを含む
Cloughαα1

オゾン

Rodgersによる Ran．＆Dick k－distri Rodgersによる
（1976）

バンド 1band 1 4 1band
Malkmus　Malkmus
　9．6

Malkmus up－Voigt

二酸化炭素

方法 Table　　　Pert皿b． Emissiv． k－distri TableLook－up Emissivity

M＆S　　F＆S C＆Rの式 Lacis Chou＆Peng Morcre．
（1981） Kieh1＆B （1983〉

Band 15 14 10 2－Wings 3
1－Centers

曇
本
　
散
乱

一 含む 一 一 』
吸収

射出率 ●
91ven LWCによる 雲の吸収 雲量で考慮 LWCによる ■

9 1ven
Rαα1． 散乱係数 亭

R＆W：RodgersandWalshaw，F＆S：FelsandSchwartzkoph，L＆O：LacisandHansen
R＆D：Ramanathan　and　Downey，M＆S：Manabe　and　Stricker，C＆R：Cess　and　Ramanathan
S＆A：Shibata　and　Aoki，GISS：ゴダード宇宙研究所，GLAS：ゴダード大気科学研究所．
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での絹雲を扱う場合の加熱率に大きな誤差となる（第

8図，Stephens，1980）．等温でEmisssivityε，温度喚

の雲（雲低：Zb，雲頂：切のフラックスは次の様に表

される．

F＋（z）＝σθc（z∫）4［1一ε（z，z‘）］

　　　　＋五1σθ・（／）・dε旨／）砿

F一（z）二σθc（2b）4［1一ε（zδ，z）］

＋鳶嫌）・4ε癬）認

（8－7）

（8－8）

その他の雲を扱う方法として，非黒体の全天に広がっ

た雲をEmissivityの変わりに雲量で表すもの（Har－

shvardhan6！α1．，1987）等がある．また雲による散乱

を簡単に扱う方法として，雲のbroad　band反射率及

び透過率をEmissivityと共にパラメタライズするも

の（Liou　and　Ou，1981）やより正確にk－distribution

法を用いた　2－stream法による計算も成されている

（Ritter　and　Geleyn，1992）．

　雲量10より小さい雲が幾つかの高度層にある場合は

雲の重なり具合により放射特性は大きく異なる．この

場合の雲の重なりは，maximum，minimumあるいは

最も良く用いられるラ・ンダムoverlapの近似で便宜的

に表現される．しかし，これらは観測から得られたも

のではなく，隣接する雲の層の間に晴天域が無い場合

はmaximumoverlapが良いとも言われている（Tian

and　Curry，1989）．このoverlapの選択により冷却率

は大きく変わる（Harshvardhan6！砿1987）．

　これらの雲のスキームは，気体の吸収の取扱と比較

するとまだ不十分で，種々のGCMでの放射強制力

（F＋（clear）『F＋（cloud））の比較結果もバラツキが大

きく（Cessand　Potter，1987），気候変動における雲の

フィードバックは正とも負とも言われはっきりしてい

ない（Cessθ！α1．，1990）．一般に低層雲で負，そして

高層雲で正と考えられる（Reckner6！磁，1987）．絹

雲では，射出が太陽光の遮りより大きく正のフィード

バックと言われているが（Stephens　and　Webster，

1981），これは雲の光学的厚さが大きくなるにつれ反対

になると考えられる（Ramanathan6i畝，1989）．ま

た，水滴と氷滴では射出特性が異なることや，水蒸気

が増加しても凝結核数が同じならば雲粒や氷粒の大き

さが大きくなり放射特性も変化する（第9図）等微物理

過程の影響も考慮しなければならない（Bohren，1985）

等，複雑で厳密な取扱いが求められる（Arking，1990）．

　9．まとめ

　この10年に多くの研究が成されたが，各力学モデル

ですべて異なるスキームが開発されていること，そし

て地道な誤差や感度実験が行われていることが特徴で

ある（第1表）．バンド幅の狭いモデルが必ずしも広い

モデルより良い結果を得るわけではなく，厳密解法に

合わせるtuningに依存するところが大きい．各モデル

間の差はまだ，必ずしも小さくなく，また雲，特に散

乱を無視できない絹雲がまだ十分に取り扱われておら

ず，’さらに研究が必要と考えられる．
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日本気象学会1994年度秋季大会の報告

　日本気象学会1994年度秋季大会は，九州大学を会場

として1994年10月18～20日に行われ，参加者数は498名

であった．

　2日目午後には，松野理事長の挨拶に続き，山本正

野論文賞・堀内基金奨励賞の授与，奨励金の贈呈が行

われ，山本正野論文賞・堀内基金奨励賞の記念講演が

行われた．引き続き，大会シンポジウム「熱帯・東ア

ジア域の豪雨」が行われた．ここでは，気象学会の大

会としては初めての試みとして，話題提供者として海

外の研究者3名が招待された．話題提供は英語と日本

語との混在のため，シンポジウム要旨集にっいては英

文と和文の両方が用意された．

　一般講演の発表申込件数は311件で，ほぼ前回並で

あった．その内訳は第1種講演が243，第2種講演が46，

ポスターが22件であった．第2種講演として申し込ま

れた講演のうち，予稿が第2種の要件を満たさない等

の理由でプログラム編成時に第1種に変更されたもの

が14件（前回は12件）あった．スペシャル・セッショ

ンは，「西日本の気象災害」をテーマとして第1日目午

前中に16件の発表があった1

　なお会期中およびその前後には，個別のテーマによ

る研究会が計3件開かれた．

　今大会事務局として大会準備・運営にご尽力頂いた

福岡管区気象台と九州大学の皆様に深く感謝の意を表

します．

　　　　　　　　　　1994年11月　講演企画委員会

1994年12月 21


