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南極における放射収支＊

山　内 恭＊＊

　1．はじめに

　地球の冷源域として気候・気象に重要な役割を果たし

ているのが，北極とともに南極である．その冷源たる所

以はまさに放射収支によってもたらされている．高い反

射率（アルベード）の雪氷面は入ってくる日射の大部分

をはね返し，受けとる熱は少ない．一方，長波長域にお

ける地球放射として相当な放射量を宇宙空間に放出し，

差し引き正味の放射収支は負の値，即ち冷熱源となって

　　　　　ーいる．

　同じ極域でも，南極は北極とは異なった地理的特徴を

もっている．北極は中心が大陸に囲まれた面積約14×

106km2の北極海（平均氷厚3．5mの海氷に覆われてい

る）からなるのに対し，南極は中心が面積約14×106km2

の大陸氷床からなっており，周囲は南極海に囲まれて

いる．大陸周辺の海氷域は周囲を陸で規制されることな

く平均氷厚1．5mで，夏の最小期に5×106㎞2，冬の最

大期には20×106km2の面積をもち（第1図），この海

氷の拡がり工合が気候に大きな影響をもつ．南極大陸の

内陸は標高3000mをこえる氷床高原からなり，さらに

4000m以上の高い山を含み，平均高度2000m以上と標

高の高いことが，北極と違った南極の気候を特徴づける

もう一つの要因になっている．

　南極における放射収支を研究する目的として，（1）南

極を知り，地域的特徴についての知見を得ること，は当

然として，（2）大陸氷床が広く一様な雪面をもつことか

ら，気象一放射の理論を検証する単純化されたフィール

ド，大実験場として使うこと（“Antarctic　atmosphere　as

a　test　tube　fbr　meteorological　theories，，：　Lettau，

1971），（3）南極の放射収支が地球全体の気候の中でど

のような役割を果たしているかを知ること，という，3

段階のものがあり，それぞれに興味深く意義あるもので

ある．
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第1図 南極大陸と海氷域の分布．海氷について
は，極大期と極小期のものが記されてい
る（Weller，1982）．
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第2図　東南極の一部分，本文中で参照される観測
　　　　基地．

　南極について放射収支の研究が本格的に行われるよう

々こなったのは，第2次世界大戦後のことである．1949～

1952年のスウェーデン・イギリス・ノルウェー3国共同
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　！観測隊は，棚氷上のモードハイム基地（71。03！S，10。56

W）で地上気象，高層気象の観測を続けた他，放射や熱収

支の総合的な観測を行った．これは，それ以前に北極域

やグリーンランドで一般化された手法を適用したものだ

が，日射計の較正方法や，放射観測方法，解析方法を確

立したものとして，南極における放射観測のパイオニ

アというべき画期的な仕事である（Li恥quist，1956）．

1957～1958年の国際地球観測年（IGY）には，日本を含

む12か国が南極観測に参加し，大陸沿岸から内陸のアム

ンゼンスコット（南極点，90。S，2880m）をはじめボス

トーク（78。27／S，106。52！E，3490m）等で放射観測が

行われた．この結果から，大陸内での大まかな放射収支

気候がRusin（1964）によってまとめられた（目的（1））．

1961～1962年のモーソン基地での放射観測から，Weller

（1967）はLi恥quistと同様な型の報告をまとめ，同じ

沿岸部でも海氷上の特徴を示した．内陸の高度3600mの

氷床高原上のプラトー基地（79。15／S，40。30！E）でも，放

射収支を含む境界層の総合的観測が1966～1968年に行わ

れ，年平均一56。Cという著しく寒い，風の弱い内陸高

原での放射収支の詳細が明らかにされた（Kuhn6知乙，

1977）・70年代に入り，South　Pole　Energy　Balance

Experimentの一環として1977～1979年に南極点アムン

ゼンスコット基地でも，放射収支観測が行われている

（Carroll，1981）．日本南極地域観測隊による放射観測

は，定常気象観測の一環として第3次隊（1959年）より

行われている他，1966／67年に昭和基地（69。OO／S，39。

4

35／E）で，また1972年には，みずほ基地（70。42！S，44。

20／E，2230m）で短波長放射と正味放射の観測が行われ

ているが，川口・佐々木（1975），川口（1979a）によ

る報告があるのみで，詳細の議論は少ない（第2図）．

　IGY期のブームが去った後，世界の気象界の目は

それほど強く南極には向けられていなかった．しかし

70年代に入ると，GARPを通じてr世界の気候」が中

心テーマになり，南極を含む雪氷圏，大気一雪氷一海洋相

互作用が気候を形成する重要な要因の1つとして注目を

浴びるようになった（The　Polar　Group，1980；目的（3））・

その中でPOLEX（Polar　Experiment）が計画され，

日本ではPOLEX－South（南極域気水圏観測計画）とし

て南極で第20～22次観測隊殖より，放射収支や境界層，

大気循環の観測が行われた．これには特に，日本隊のも

つ第2の基地，常時10m／sec以上のカタバ風（斜面下

降風）の卓越したみずほ基地における，放射・熱収支を

明らかにしようという目的があった（川口，1978）．放

射関係の研究項目としては，雪氷面の放射特性，雲や飛

雪の放射特性，放射収支の垂直分布がうたわれた．これ

らは，単なる1地点の放射収支の解明にとどまらず，衛

星や他の気象資料を通して，より広い南極大陸及び周辺

の全域にわたっての旅射収支を評価するための基礎資料

を得ようというもくろみであった（田中，1975），その成

果の一部はデータレポー一ト（Yamanouchi6知」．，1g81a；

Ishikawa6孟紘，1982a）等に報告されている．

　南極を冷源たらしめる要因になっている雪氷面のアル

ベードについて，観測事実の詳細を説明すべく，モデ

ル計算による研究も近年精力的に進められた．積雪層

を微小の氷粒子からなる媒体と考え，Mie散乱を適用

し，多重散乱過程の計算を行った結果が提出されてい

る（Wiscombe・Warren，1980；Choudhury・Chang，

1981）．さらにこれらを組み入れた，地表一大気系全体の

数値シミュレーションが試みられ（Warren・Wiscombe，

1982），衛星による放射収支観測と併せ南極大気全体に

ついてもより深い理解が得られようとしている段階にあ

る．

　本稿では，これらの研究を通じて明らかにされてきた

南極における地表面の放射収支の特徴について，特に著

者がその観測にかかわったみずほ基地における放射特性

を中心に，それと対比しつつ述べる．次に大気の放射収

支，そして地表・大気系全体の放射収支について簡単に

ふれる．なお南極域としては多大な面積を占める海氷域

については，未だ研究が進んでいないこと，かつ筆者の

、天気”30．9．
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力の及ばぬ所として省略する（Weller，1980参照）．南

極の気象全般については川口（1979b）を参照された

い．

　2．直達日射と大気混濁度

　LiUequist（1956）によれば，モードハイム基地の直達

日射量は南極の夏，即ち11～1月に日中最大1．551y／min

（1082W／m2）に達する．海面レベルの測定値としては極

めて大きく，中緯度の通常の地域では2～3000m高度で

得られる値である．これは南極大気が清浄なこと，水蒸

気量が少ないことの他，南極の夏には太陽が近日点近く

にあり遠日点にある北半球の夏に比べそれだけで約7％

日射量が多くなることにもよっている．Rusin（1964）の

の南極での観測結果の解析によれば，緯度の増加と高度

増加が対応し（東南極80。Sまで），緯度1。の増加で日

射は約0．011y・min－1増加する．これは，緯度が高くな：る

ことで最高の太陽高度は低くなり大気路程が大きくなる

よりも，地表の高度が高くなることを強く反映するため

で，ボストーク皿（78。27／S，106。52！E，3420m）の1．87

1y／minが最大値と言われている．高度2230mのみずほ

基地では1・621y／minが1979年での最高値であった．月

平均の最大値は極点の2．2kly／day（1067W／m2）であ
る．

　直達日射量1を支配するものは，太陽高度，即ち大気路

程（窺），大気分子によるRayleigh散乱（光学的厚さτR），

エアロゾルによる散乱（τ〃）そしてH20，CO2や03等

の吸収（τパ）である．大気外日射量1。を使い波長えで

は，

　　　1（え）＝Z・（λ）exp｛一（τR＋τム＋τM）吻｝　（1）

と表される．地理的条件で決まるもの，変動の小さい

CO2や03の吸収，さらに変動はあるが自然条件で決まる

水蒸気の吸収を除くと，エア・ゾルによる散乱，即ち混濁

度が重大な問題になる．特に南極域における混濁度は，

世界規模の汚染，人為的汚染源から最も遠く離れた所と

してのバックグラウンド汚染を表す指標として貴重であ

る．エアロゾルによる消散係数τ〃を波長のベキ乗で

　　　τM（え）＝βえ『α　　　　　　　　（2）

と表した時，βとαはAngstr6mの混濁係数と波長指

数と言う．βとαの組みとして多くの結果が処理されて

きたが，βがαに強く依存しαのわずかの誤差がβに大

きく効くため，単純に測定波長近傍のτMの値そのもの，

実際は0・5μmでのτ〃で比較することが多くなった．

　ショットのカットオフ・フィルターをつけた直達日射

1983年9月
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計によって3つの波長域に分けて直達日射を測り，大気

路程の変化による傾きから求めたみずほ基地でのτM

（0．5μm）は，0．02より低いことが大部分で，1979年の

10～12月の平均で0．017土0．005であった（Yamanouchi，

1982）．

　昭和基地で1974年，同様の測定から求められた値は，

鈴木他（1977）によれば，τ“（0．5）にしてO．09から

0・15と，みずほとの場所の違いや2000mの高度の違いを

考えても大きい．これはτMを求めるのに，10ngmethod

ではなく，あらかじめ与えられた大気外日射量1。を用

いて計算されたもので，直達日射計の検定定数の変化が

影響する他，どういうIoをとるか（議論がある）に直

接依存する．砺が過大評価される傾向にあることは（川

口，1974），Z。が大ぎ過ぎることを意味している．カッ

トオフ・フィルターの波長特性やその温度変化にも疑問

が持たれる．なお別な問題だが，Rayleigh散乱による

τR（λ）も議論のある所で（Fr6hlich・Shaw，1980；Young，

1981），数劣の不確かさがあり，南極のようにτ班がτR

の10％のオーダーにある場合は大きな誤差になり得る．

　1950年代，60年代の多くの観測値をKuhn（1972）が

まとめたものを第1表に示す．τ“（α5）にしてミルヌィ

基地（66。33／S，93。01／E）での1956年の0．02を最小と

して南極点での1963年の0・32まで大きくばらついてい

るが，大き目の値が多い．63年以降しばらく続いた極点

での高い値は，63年に噴火したAgung火山の影響だと

言われているが，それ以前の値も，後出の値と比べると

大きすぎるように見える．その理由として上述したこと

が原因と予想される．

　近年になってサンフォトメータを使》エア・ゾルの光

学的厚さが求められた．第2表はShaw（1982）による

結果である．極点での平均値0・012土O・005など，南極

での値は北極での値に比べ著しく小さく，又，第1表の

多くの値に比べても小さい．高度分布を調べると，み

ずほ基地の結果も含め第3図になる．このデータは，

10gτ盟が高度に対してリニアーに減少，即ち南極大陸

上では混合比が一定であることを示唆している．昭和基

地でも1980～1981年にかけてサンフォトメー・タによる測

定が試みられ，τ躍（O．5）ニ0．023±O．010という結果が出

された（Matsubara・Kawaguchi，1983）．これは先の

みずほの値（Yamanouchi，1982）と矛盾しない値であ

り，以前の昭和基地での値に比べ極めて小さい．近年の

観測値からは，南極におけるエアロゾルの光学的厚さ

は，沿岸で大きくとも0・03，内陸高地で0．01までの範

5
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第1表

南極における放射収支

1952～1969年の南極各基地におけるAngstr6mの混濁係数β（α＝1．3での値なので，×2・46

とするとτM（え＝0．5μm）となる）（Kuhn，1972）・

Year

1952

1954－1955

1956

1957－1958

1960－1961

1961－1962

1963－1964

1964－1965

1965－1966

1966－1967

1967－1968

1968－1969

Coastal　stations

Maudheim　O．025

Mawson　O．018

Mimyy　O．008

Little　America　VO．025

Mim》ワ0。010

Mawson　O．025

Roi　Baudouin　O．080－0．100

R．oi　Baudouin　O．035－0．060

McMurdo　O．080

Inland　stations

Vostok　O．009

South　Pole　O．015－0．020

South　Pole　O．018

Sou血　Pole　O．130

South　Pole　O．075

South　Pole　O．030

Plateau　O．027

PlateauO．025
Plateau　O．020

Plateau　O．020

第2表極域におけるエア・ゾルの光学的厚さ（Shaw，1982）．

Season

March－April

All　year

July

OctoberrJanuary

NovemberJanuary

Location

Barrow

Fairbanks

K6ngsoya

McMurdo
South　Pole

Coordinates

71．25。N，156．67。W

64．86。N，147．85。W

78．85。N，29．30。E

77．85。S，166．67。E

90。S

Altitude
（m）

　0

133

　0

　0

2992

τo（λニ500nm）

0．135

0．110

0．074

0．025

0．012

Standard
deviation

0．058

0．080

0．021

0．010

0．005

4

1…3
ど

の

ヌ
……2
く

1

0

1＿＿＿＿→Erebus　Volcano

ト＿＿＿＿→South　Pole

　　Mizuho
　　　　　　H（present　study）

H　　Beacon　Va”ey

Vanda　H　　McMurdo

0．003 0．01　　　0．03
τM（0．5ノ』m）

0．1

南極大陸上の各高度で測られたエア

・ゾルの光学的厚さ（Shaw，1982；

Yamanouchi，1982）．

囲と，極めて小さく，地球上でもマウナロアでの0・018

（Shaw，1979）と合わせ，最低レベルにあることが確認

された．

　昭和基地では直達日射の観測が継続されており，1982

年のエル・チチョン噴火の影響が，1982年12月頃より

最大時の直達日射の約10％の減少として出ていることが

川口によって見出されている．さらに今後の観測が期待

される．

6

第3図

　3．散乱日射と全天日射

　直達光及び散乱光を合わせた全天日射の測定は，半球

状のガラスドーム（フィルター）のついた全天日射計で行

われる．この測器は検知器表面やガラスドームの工作の

し工合で，入射角が大の（太陽高度が低い）時に感度が変

わり一コサイン法則からズレー易い．その場合，エネル

ギーとしては小さいが，太陽高度の低い南極での観測，太

陽高度依存性を調べようとする際などには大きい影響が

、天気〃30．9．
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　　　　実線は実験室での検定から．
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出る．POLEX－Southにおけるみずほ基地での観測で

は，フィールドでは直達日射計と比較検定を行い，実験

室でも人工光源による入射角依存性の測定を行い，第4

図のような太陽高度角hに対しての感度変化K（h）が得

られた（Yamanouchi，1983；他）．これは直達光に対す

る検定定数を与えるもので，散乱日射に対しては，等方

的な場合（雲，雪面）は立体角を考え

0

第5図
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50

　　　　　　だ
　　　乃一だ欧h）sin2h4h　　　（3）

天空散乱光に対しては，単純に散乱光強度がその方向に

存在する粒子の数，即ち大気路程卿二1／sin　hに比例す

ると仮定し，

　　　　　　だ
　　　Fゑ一だ照h）c・sh4h　　　（4）

なる定数を使った．まばらに雲が存在する場合は雲量に

応じて比例配分することで検定定数を求めた（Yamano－

uchi8」　α乙，1981b）．

　散乱日射Z）は，測定された全天日射0と直達日射の水

平成分1sinhの差として求められた．

　　　Z）＝0－1sin　h　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（5）

　第2章では，南極大気中では直達光は大であることを

述べた．みずほ基地やさらに内陸では高度が高いことで

大気分子が少ないため，その傾向は助長される．そのこと

からすると散乱日射は小さい事が予想されるが，実際は

みずほ基地の例（第5図）で見ても予想外に大きい．中緯

度の通常の地域（Aspendale：Paltridge・Platt，1976：

可降水量1・5cm，τM（O・5）知0・1）に匹敵する値である．

この結果は地表面のアルベードで説明される．第5図に

示すように，Rayleigh散乱による天空散乱光は，海面

レベルでのものに対し，みずほ基地の高度，平均気圧730

太陽高度角に対する散乱日射量．黒丸はみ

ずほ基地での測定値，破線はRayleigh散
乱の計算値，一点鎖線はPaltridge・Platt

（1976）（Yamanouchi，1983）．

SOしAR　EIEVATlON
　　の30　　20　　15 1d　　　8 6 5ユ
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SECANT　OF　ZEN　ITH　　DISTANCE

第6図

6789101112
南極各基地における散乱日射の全天日射に

対する比率（Kuhn8知ち1977）．

mbの所では3／4の値になる．それが地表面アルベード

が0％から80％に増加することで，2倍近くまで増加す

る．測定値の平均はアルベード80％のRayleigh散乱よ

りさらに大きいが，これは少ないながらもエア・ゾルの

寄与，及び実際のアルベードはRayleigh散乱の効く短

波長側でさらに80％より大きい事によると考えられる．

南極各基地における散乱日射量を全天日射量に対する割

合で第6図に記した（Kuhn6加乙，1977）．

　晴天時の全天日射量は，第2章の直達日射水平成分に

上記散乱日射を加えたもので，ある太陽高度に対する値

は南極では極めて大ぎい．第7図にみずほ基地での値を

示す（Yamanouchi，1983）．平均の地球一太陽間距離に

換算した値であるが，大気外の日射量に近く，先に比較

したPaltridge・Platt（1976）ぴこよる全天日射量に比べ

大きい．水蒸気の影響が少ないこともあり変動も小さ

い．Paltridge・Plattと同様な型の経験式を求めると，

　　　σ（h）＝29．7－298刃／sinh十1542sinh（W／m2）（6）

が得られ，この曲線からのばらつきは標準偏差で約5W／

7
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みずほ基地における晴天時の全天日射（黒

丸）と直達日射（三角）の測定値．太実線

は実験式（6），細実線は大気外日射量（10ニ

1353W／m2）（Yamanouchi，1983）．

m2であった（h⊇≧5。）．

　日平均でも南極大陸は最大の日射量のある所で，コム

ソモルスカヤでは12001y／day（580W／m2）を記録して

いる．みずほ基地では442W／m2が1979年では最大で

あった．さらに，年平均日射量でも中・低緯度に比べ必

ずしも小さくなく，同じくコムソモルスカヤの136kly／

yr（181W／m2）が最大と言われている（R．usin，1964）．

　地上での全天日射量と大気外日射量の比として透過率

を考える．Kuhn6孟紘（1977）によれば，内陸では約

0・8，沿岸で0・6が典型的な値である．みずほでは月平

均で，極夜近くの0．6から夏は0．8付近（晴天のみでは

0・85）の値をとった．これ等は，日本国内での0．35～O．50

に比べ極めて大きい．これは先の議論から晴天時の日射

量が大きいことの他，雲による影響が小さいためでもあ

る．後者については，平均の雲量が少ないこと（みずほ

では5／10前後だが，より内陸ではさらに低い），および

同じ雲量でも雲による日射の減衰が少ないという2つの

理由が上げられる．

　雲の影響については，実際の雲の現れ方は様々である

ため解析が難しい．みずほ基地での，雲による減衰が最

大の部類で全天一様な厚い雲（As　IO／10）に覆われた日

のデータを整理して第8図が作られた（Yamanouchi，

8

0

第8図

0．2 　0．4　　　　　0．6

μo＝sin　h

0．80

みずほ基地における曇天時の全天日射（黒

丸）．破線は晴天時の値（第7図太実線）
（Yamanouchi，1983）．

1983）．太陽高度が30。付近でも雲による減衰は30％程

度と小さい．Kondratyev（1969）によるパブロフスクで

のAs10／10の雲の下での全天日射量が同じく記されて

いるが，晴天時に比べ（晴天の値も若干みずほより小さ

い）減衰は大きい．現データでは，雲そのものについて

の情報が乏しく，比較している雲が同じような厚さの雲

だという保証は無い．しかし，全く同じ雲だとしても，

この違いは地表面アルベードの違いによる雲と雪面の多

重反射効果の相違で説明がつく．雲の等価な透過率τσ

を定義すると，

　　　　＿　（｝（overcast）　＿　　　T
　　　τσ＿　　　　　　　　　　　　　　　　（7）
　　　　　　0（clear）　　1一αR

と表される．ここでT，R，σは雲本来の透過率，反射

率（散乱光に対しての）そして地表面のアルベードであ

り，雲と地表の間の大気の吸収の増加は省略してある．

地表面アルベードを，みずほで0．8，パブロフスクで

0．15と仮定し，30。でのτσをみずほで0．67，パブロ

フスクでO．36と与えると，連立方程式からTと1～は各

々o．33とo．63と求まる．これはLiou（1976）による

2種類の雲モデル“孟5”と“S孟”による計算の結果，T

が0．20と0．36，Rが0．67とO．60，の間に入る値であ

る．地表面の高アルベードが雲による減衰を小さく見せ

ている．波長による違いを見ると，雲による減衰は可視

、天気”30．9．
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第9図　みずほ基地における日平均アルベードの変

　　　　化．3種類の波長域のもので，雲量nにょ
　　　　って分類した（Yamanouchi，1983）．

第10図

ヨ　お

　鋤　　㈱　　㈱　　4吻騰

モードハイム基地における雪面のア

ルベード，可視域での波長依存性
（Li葛equist，1956）。

βσ膠

δ69

　　061

絹52

ではほとんど無く，近赤外部で起こっている（水蒸気等

の吸収のため）．そのため曇天下での全天日射は可視部

が60～75％を占め，晴天時の50％以下に比べ可視部の

比重が高い．

　地吹雪の日射に対する影響はこれまで余り研究されて

いない．みずほ基地は南極大陸内でも定常的にカタバ風

の吹く，地吹雪の強い一帯にあるが，地吹雪の影響を明

らかにするには雲の影響との区別が難しい．全体として

地吹雪の影響があるか否かについて，Ishikawa6知Z．

（1982b）は，30m観測塔上と地上1．5mの両測定値を

比べたが，相関は極めて高く，系統だった地吹雪の影響

は明らかではなかった．わずかに，晴天であることが確

実で地吹雪の強い日のケース・スタディから，全天日射

への寄与は最大10％の減少が見られた（風速15～16m／

sec，視程0．3km以下）．直達日射に対する寄与は大ぎ

く，最大50％の減衰が風速17m／sec，視程0．1～0．3km

の日に見られた．一方，この時散乱日射は通常の晴天時

の4倍に増加し，直達日射の減少は大部分補償される．

最終的に全天日射の減衰は5％で，これは30m塔上の値

より3～4％低かった．

　4．雪のアルベ・一ド

第9図はみずほ基地における日々のアルベードである

（Yamanouchi，1983）・日射の全波長域（305～2800nm）

とフィルターによる可視部（305～695nm），近赤外部

（695～2800nm）とに分けて並べ，かつ各図の点は雲量

によって分類してある．第9図（a）で，晴天のアルベー

ドは10～12月はかなり一定で80％程度をとっており，曇

った日のアルベードは高く86％までになっている．季節

変化は余り顕著ではない．これは後出の如く，アルベー

1983年9月
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一‘b⊃

3　　4　　5　　6　　7　　8　　9　　10　　“　　に

　　WAVELENGTH．‘μm，

計算された雪面のアルベードの渋長依存性．．

氷粒子の大きさ（半径を記す）によお違い

（Wiscombe・Warren，1980）．

ドの1日の中での変化が様々なためで，平均値では詳細

な議論は難しい．（b）と（c）を比べると，（b）の可視で

は測定誤差が大きく，一部は1．0を越えているが（4台

の日射計の測定から算出），近赤外に比べ高い値で，大よ

そ0．93～1．0，平均O．96が得られ，（c）の近赤外では，

晴天で0．66，曇りでO．7以上となっている．このよう

に可視アルベードが高いため，入射光の波長分布が可視

に偏る曇りの日はさらにその傾向が多重反射で助長さ

れ，全波長のアルベードは高く出る．このように，地表

面のアルベードは独立に決まるものではなく入射光の性

質にも強く依存するものである．

　アルベードの波長分布については，細かい測定が

LiUequist（1956）やKuhn・Siogas（1978）によって試

みられており，前者は第10図の如く0．5μm付近では97

％を越える高い値を出している．一方，後者は極点での

分光測定から可視部の最大も90％をわずかに越える程度

の値の結果を出した．

　このようなアルベードの波長分布を説明すべく，近

年雪のアルベードのモデル計算が数多く行われている

（Warren，1g82）．Wiscombe・Warren（1980）は氷粒子

9
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の1次散乱についてMie理論から出発し，積雪層中の

多重散乱過程をdelta－Eddington近似で計算し，第11図

のように広い波長範囲，様々な粒子の大きさにわたって

の結果を得た．この結果は，測定値で見られた強い波長

特性の他，粒子の大きさによる違いが特に近赤外域で顕

著なことを明らかにした．可視部のアルベードは，先の

測定例の中ではLi萄equistのものに近く，Kuhn・Siogas

の様に低くはならず，この違いを説明するためいくつか

の試みがなされた．Warren・Wiscombe（1980）1ま結局，

可視部で最高値が0．9程度のアルベードは，雪の中に

10PPmwの土壌粒子や0・1PPmwのスス等の不純物が

あるとしなければ説明がつかない，即ち，南極点でも測

定したフィールドは基地の影響で人為的に汚染されてい

たのではないか，と結論した．

　先のみずほ基地の結果は広い波長幅（爺）の測定値

（σ∠入）のため，比較をするには波長別アルベードσ（え）

を入射光の重みをつけて

　　　　　　s　　　　　　　　α（λ）o（λ）4λ

　　　％＝一tG（え）4え　　　（8）

の様に積分しなければならない．全天日射0（λ）として

Choudhry・Chang（1981）の値を借り，半径100μmの粒子

として計算した値（h＝30。）は可視，近赤外で各々0・976，

0．685であったのに対し，平均の測定値は0．96，0．66

と，低目に一致した（Yamanouchi，1983）・自然の雪の

可視のアルベードが高いことが確認され，又，みずほ基

地の測定フィールドの表面近くの雪に不純物粒子は0・02

PPmw程度あるという事実（Fujii・Ohata，1982）とも

符合した．

　アルベードの入射角，即ち太陽高度依存性について

は，様々な結果が報告されている．しかし，晴天下では

太陽高度が下がるとアルベードが高くなる傾向は多くが

』致している．この事実は，雪面が雪粒子の集まりから

構成されているとした場合，水平近くから入射した光は

表面近くの粒子で散乱され易く，垂直に近く入射した光

に比べ吸収を受けることなく積雪層から逃げ易いためで

あり，さらに粒子の散乱のphase　fhnctionの非等方性

からこの傾向が助長される，とWarren（1982）は説明

した．

　第12図にはみずほ基地での晴天下の測定値を記したが

（Yamanouchi，1983），時期により大きな違いが見られ，

一元的に代表的な依存性は決め難い．この違いは雪の表

面の状態一表面が融けるような大きな変化はなくとも，

10
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第12図

　　10　　　　　　20　　　　　　30　　　　　　40

　　　Solar　elevation　angle　ho

晴天時アルベードの入射角依存性．みずほ

基地における測定値の平均が太実線（○，
●付）．

雪の凹凸，サスツルギやドリフトというマクロな形状，

雪粒子の大きさ，形，あるいは粒子が一個一個独立して

いるか焼結して連なった表面をなしているか，というミ

ク・な状態一によってもたらされるものであった．地吹

雪による飛雪や降雪がたまり表面が細かな雪粒で覆われ

ている時には黒丸のような緩い傾きを示し，強い風で雪

が削りとられ表面が硬い“削剥雪面”（藤井，1982）と

なった場合は白丸の如き急な傾きを示した．同じ太陽高

度でも，方位によって異なったアルベードが出ることが

あったが（図中のたて捧），太陽の方位角がサスツルギ

に垂直に近い時に影が多く低いアルベードを示す傾向で

あった（Kuhn，1974；Carro11，1982）．Carro11・Fitch

（1981）による南極点での測定では，一日中太陽天頂角が

一定な事を利用し，方位角依存を分離した結果を得たが，

傾きは急であり，方位による違いも大であった．

　先の理論計算による結果も第12図に示されている．

低い太陽高度でアルベードが高くなる点に違いはない

が，同様な計算でも“sur魚ce　reHcction”の項を含めた

Choudhury・Chang（1981）の結果は，粒子が球形とし

てphase　fUnctionを与え，多重散乱過程のみを考えた

Wiscombe・Warren（1980）（Warren，1982）の結果よ

り入射角依存が鋭くなっている．雪面状態の正確な把握

が必要なことを示唆している．雪の不純物の影響と合わ

せ，この入射角依存性について，雪の表面状態との関係

を確認しようというフィールド実験が南極点で計画され

ている（Warren，1982，private　communicadon）．

　南極各基地での平均のアルベードの値をKuhn6知」。

（1977）がまとめたものに，昭和，みずほを加えて第3

窯天気”30．9．
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第3表　南極各基地の年平均アルベード　（Kuhn

　　　　6孟磁，1977；川口，1979b；Yamanouchi

　　　　6印乙，1981a）．
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表に示した．沿岸で，ある季節に雪が消え露岩となるオ

アシス，ポートマルチン，昭和ではアルベードは50％以

下である．それ以外の地域ではアルベードは80％以上

と高い．内陸でもみずほやピオネルスカヤでは81％程度

といく分低目であり，これは乾燥して降雪が少ない上に，

カタバ風が強いために表面の削剥が盛んで，アルベード

が低くなっていると考えられる．

　5．長波長放射

　長波長放射に関しては，これまで上向，下向成分を昼夜

を通じて精度よく直接測定できた例は少ない．これは長

波のみを測る手頃な測器が無く，長波・短波合わせた全

波長域の測定から別に測定した短波長成分を差し引いて

求めており，短波・長波各々で検知器の感度定数が異な

ったり，さらに短波の感度定数に太陽高度依存性があり，

各々の関係が複雑で精度良い測定が困難であったためで

ある．Li葛equist（1956）やWeller（1967），Kuhn6知」・

（1977）のいずれもが，日射のある時期の長波長放射は日

射の無い時期に求めた経験的関係，南るいは上層のデー

タからの計算で間接的評価を行っているのみである，

　POLEX－Southの観測では，日射のある時期も含めて

第13図

　123456789101112
　　　　　　　　　　　1979　　　　　Month

みずほ基地における長波長放射月平均

値，下向き（L↓），上向き（L↑）及び

正味（Lπ）放射．clearは雲量1．0未

満，Overcastは中・下層雲量10のも
の．たて棒は標準偏差．

1983年9月

長波長放射成分別の精度よい観測を目ざした．使った測

器はEppley社の“精密赤外放射計（PIR）”で，長波の

みを透過するシリコン製の半球状フィルター・ドームを

つけたものである．本来日射の影響は無いはずのものだ

が，実際にはわずかながらフィルターが日射を吸収し加

熱するため，測定誤差を生ずる．この誤差を取り除くた

め様々な試みがなされてきたが，この観測では，南極の

厳しい環境の中での連続観測ということで，上向測器

（下向を測る）の周囲に直達日射を遮るク・一ムメッキ

を施した遮蔽リングをとりつける簡単な方法を使った

（Yamanouchiθ」α乙，1981b）．

　第13図には1979年の観測から得られた長波各成分の月

平均値及び変動（標準偏差）を，快晴と曇り（中・下層雲で

雲量10／10）に分けて記した．下向放射は雲のあるなし

で日々大きく変化し，雲により下向放射は1年を通じて

ほぼ等しく約70～80W／m2増加する．雲による下向放射

の増加が大きいのは，低温でかつ水蒸気量が少ない（夏

でもO．159／cm2：Yamanouchi・Wada，1981）ために

晴天での下向放射が小さい所に，逆転層の上の温度の比

較的高い層に雲が来るためである．下向放射が実際にい

かなる値をとるかは，どのように雲が現れるか，擾乱の

入り方に対応している．晴天の場合，下向放射は冬の

11
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第14図　接地逆転のある場合の温度分布概念図．

100W／m2から夏の150W／m2まで季節変化を示すが，

日々の変化は小さく，標準偏差は10％以下である．季節

変化は上向放射の方が大きく，表面温度変化に対応し冬

の140W／m2から夏の240W／m2まで下向に比べ2倍の

変化を示す．

　下向長波長放射は，大気の温度と大気中の赤外に活性

な吸収帯をもつ気体やエアロゾル，雲等によって決ま

る．そこで，温度とこれ等の物質の寄与を分けるため，

等価な射出率ε＊を導入した（第14図参照）．1979年は

みずほ基地で上層データが無いため，約300m高度に相

当する昭和基地のゾンデによる700mb高度の気温を大

気層を代表する温度Txとして使い，

　　　ε＊＝L↓／σTx4　　　　　　　　（9）

を求めた．1980年の簸は，みずほ基地で行われた低層

ゾンデ観測（Kawaguchi8」紘，1983）と比較し，みず

ほ300m即ち逆転層の上の温度と平均的に一致している

ことが確認された．第15図にTxとε＊の関係を見ると，

ε＊は3月から10月までの間，変化は小さく0．5前後で

ある．ε＊が小さいということは，大気中の水蒸気量が少

ないためである．ε＊が大きくなる11月，12月は水蒸気

の他成層圏大気の変化も効いていると予想される．曇天

でのものは，平均0．86。全データの平均値（×印）は，

晴天と曇天の比例配分であり，・5～10月の間の変化は平

均雲量によく対応している．Txが同じでも逆転の大きさ

∠Tによってε＊は変わる可能性がある．1980年の低層

ゾンデデータからε＊とその時の∠Tとの相関を調べる

と，晴天の19例で相関係数一〇．3となり，はっきりした

関係は得られなかった．水蒸気量がもともと少ないため

逆転層内の温度変化は余り効かないということである．

LiUequist（1956）はモードハイム基地で，∠Tの1。Cの増

加当たり現は0．8％減少するという報告を行っている。

　上層のデータが無い時，下向放射を簡便に求める方法

として，地上気温丁（K）と水蒸気圧6（mb）で表現す

12
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第15図　等価射出率ε＊＝・L↓／σTx4のTx（300

　　　　m高度の温度）依存性．分類は第13図
　　　　と同じ．

る経験式がよく使われた．地上気温によるσT4のかわ

りに上向放射L↑をとり

　　　L↓／L↑＝α＋6・／万　　　　　　　　　　　（10）

なるBmnt型によるnttingを試み，11，12月のデータ

に対してα＝0．56，δ＝0．09が求まった．しかし2～10

月のデータはこの曲線からはずれる．接地逆転の強い

時は，地上の水蒸気圧，あるいは地上気温一五↑一は上空

の大気に対する代表性が無いことが明らかになった．

Weller（1967）によれば，モーソン基地ではA、ngstr6m

型の経験式，あるいはさらに簡単なSwinbank（1963）

による式と同じ型の

　　　L↓ニ7．95×10－16T6（1y／min）　　　　　　（11）

でかなりの範囲の測定値が説明でき，逆転が弱く地上気

温が上層大気に対して代表性があることを示している．

同じく接地逆転の弱い場合の昭和基地でも，川口（1979

a）はBrunt型の式でσ＝0・585，δニO．078で近似でき

ることを示した．モードハイム基地は，同じく沿岸に

あるが，接地逆転が強いため，地上気温ではL↓を表現

できず，Li恥quistは逆転層上部の最高温度と地上気温

の平均値で表現した．

　みずほ基地のようなカタバ風帯では地吹雪が強い事が

多く，長波長放射に対するこの影響もみのがせない．川

口（1979a）は，1977年の観測結果から，地吹雪強度が

、天気”30．9．
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大むね風速に対応することを利用し，風速が12m／s程度

以上では風速1m／sの増加に対し，L↓が0．011y／minの

割で増加することを示している．短波長放射に対して

の影響と共に，今後解析が望まれる所である．なお，

LiUequistは，モードハィム基地は通常風が弱く接地逆

転が発達しているが，風が吹くと顕熱輸送が盛んにな

り，地表が暖められ，IZ州が大きくなる，即ち，風速

が8～9m／sまでは，風速ひ。mに対して

　　　一L，FO・006・01。m＋0．02　　　　（12）

なる関係で表されるとした．みずほ基地でも強い逆転は

あるが，一般に風が強く地表付近の数10mは通常大きい

温度差はなく，混合されている状態にあるので，それ以

上の風速変化は余りL↑に効かず，むしろ地吹雪を通し

てL↓への寄与の方が大きいのである．

　逆転層と長波放射の関係は長波長収支に明瞭に表れ

る．一つは雲によってL↓が著しく増加した時である．

日射の強い時期を除き強い放射冷却で維持されていた逆

転層は，放射冷却が弱まり，あるいは加熱に転じること

で表面温度が上がり，壊される（∠丁小の）方向にある．

長波の収支は負で絶対値が小さくなるか，場合によると

正になる．

　一方，このように放射収支の機構が大幅に変化する場

合とは別に，晴天の場合にのみ見られるような関係があ

る．L↓が余り大きく変わらず，かつTxの層より上の

1983年9月

　　　12　　　　　　14　　　　　　16　　　　　　18　　　　　　20　　　　　　22

　　　　　　　　　L，（MJ！m21day）

第17図　長波長正味放射量の上向き長波放射に対す

　　　　る変化．みずほ基地晴天時の日積算値）小
　　　　丸，三角），月平均（丸点，数字は月を示す）．

　　　　太実線はその回帰直線．点線は昭和（川
　　　　口，1979a），モーソン（Weller，1967），

　　　　モードハイム（LiUequist）各基地．破線は
　　　　ノ40…≡一Lη／L↑＝const・の線．

温度分布形がε＊とともに一定と見ると（第14図），表面

温度丁、は逆転の大きさ∠Tで決まる，即ち∠Tが小

さいとL↑が大きくなり，．Lπは負で絶対値が大きくな

る．第16図のうち3～10月の範囲で，太実線の関係がこれ

である．実線を外挿してLπ＝Oでの∠Tを求めると約

一30。Cとなり，これが放射平衝になった場合の逆転温

度である．なお全期間の∠Tと一Lπの関係も逆相関

で直線関係にある（破線）．曇天の場合の黒1丸も，その

中では大まかには類似の直線関係にあり，曇天と晴天の

両者の間の遷移が前段で述べた変化である．

　逆転と長波放射の関係を見るのによいように描かれた

のが第17図の型の図である．みずほにおける晴天時の日

積算値を並べた．測定値に対する回帰直線は図の太実線

で，

　　　一Lη＝o．486L↑一2。22（MJm－2daジ1）　　（13）

で表された．ノ4。（≡一Lη／L↑＝1－L↓／L↑）ニconst．の線

がL↑とL↓の比が一定の線なので，平均の直線は左下

がり，即ちL↓に比べてL↑がより減少する，逆転が強

まる方向の変化である．月平均値のプ・ットを追うと，，

秋の4～6月はL↓一定で逆転が強くなる方向なのに対

し，春の8～10月は逆転が弱まる方向の変化を示してい

る．点線で記した昭和やモーソン基地での関係はみずほ

の夏の関係に類似しており，モードハイム基地での関係

はみずほの全体の関係にほぼ平行し，沿岸で温度が高く

L↑，L↓は共に大きいものの，逆転は強くム・は同程度

13
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第18図　みずほ基地における放射収支各成分，全天
　　　　日射（S↓），反射（S↑），長波下向き・（L↓），

　　　　長波上向き（L↑），そして正味放射（＆）の

　　　　日変化．晴天日の例（Yamanouchi6孟α1．，

　　　　1981b）．

ないし小さいことを示している．

　6．地表面での放射収支

　みずほ基地における放射収支各要素の日変化につい

て，夏の快晴日の例を第18図に掲げる．短波長では，高

いアルベードで，全天日射がほとんど反射光になってい

る．長波長放射は，下向ぎは日変化が小さいのに対し，上

向きが地表温度上昇に合わせ午後にピークをもってい

る．全体の正味放射量は，放射収支計による測定が前章

で述べた如く精度を上げるのが難しいので，これもまた

精度の面からは不利な点があるものの，全天日射，雪面

反射，長波下向き，長波上向きの4成分独立の測定値から

差し引き求めた．各成分の測定に±O．OO51y／min程度

の不確かさがあるので，30分平均の正味放射については，

土0．021y／min（14W／m2）の不確かさはま澱がれ得な

い．図の例では，全放射収支は，夜間の負の値から，

6：00LT，太陽高度17～18。頃正に転じ，正午前に極大

をとり，再び減少，16：30LT頃太陽高度23。付近で

負に戻り，真夜中前に負のピークをとる，という一連の

変化を示す．長波上向きが昼過ぎに極大をとるため，全

体の正味放射の最大値は正午前にずれる非対称性を示

す．なお，この日1日の平均値はわずかにマィナスで，

＆＝一12±2（W／m2）（一〇．017土0．0031y／min）であっ

た（Yamanouchi6‘α」．，1981b）．

　第19図には，日積算値の季節変化の推移を示した．正

味放射の日々の変化は，特に冬に大きいことが多く，30

W／m2（2．6MJ／m2／day）を越える変化が随所に見られる．

5

0
1

Feb．　　Mar．

第19図

Apr．　May　」uno”」uly　Aug。　Sep．　Oct．　N。v．　Dec．

14

みずほ基地における放射収支の通年に

わたる日々の変化．下は日平均雲量
（Yamanouchi8知乙，1981b）．
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第20図 南極6基地における短波長正味放射月
平均値の年変化．モーソン（Weller，

1967），昭和（川口，1979b），モード

ハイム（L巧equist，1956），　みずほ

（Yamanouchi8孟α乙，1981a；Ishikawa

6麺乙，1982a），ピオネルスカヤ（Rusin，

1964），　プラ　トー　（Kuhn6∫α乙，1977）

各基地．

この変化は第3～5章の議論から明らかな雲による変化

である．みずほの条件では長波放射の変化が支配的で，厚

い雲は放射収支を1年中常に（冬の方が大きいが）正の

方向に動かす．高アルベードの雪面上の放射収支の特徴

である．なお単純に雲量と正味放射量との相関係数は冬

の6月で0・8，夏の12月でO・6であった（Y孝manouchi

6渉紘，1982）．放射収支が夏でも晴天の日はO付近で負

の値になっているのも，みずほ基地の特徴であろう．

　短波，長波及び全放射収支の季節変化を南極各基地に

ついて月平均値で比較した．比較したのは南極大陸の東

、天気”30．9．
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第21図　南極6基地における長波長正味放射月
　　　　平均値の年変化．記号・引用は第20図

　　　　に同じ．

北部の約1／4にあって，素姓の分かった放射収支のデー

タの得られる6基地である（第2図）．

　第20図には正味の短波長放射を並べた．露岩上の昭和

基地のものは，夏，雪が消えアルベードが下がる部分が

多く，著しく大きい値をとっている．海氷上のモーソン

基地は，アルベードの実測値が少ないため氷と雪の中間

の値として，70％に固定して計算されたもので，真の季

節変化を必ずしも表してはいない．実際には春先に氷の

上の雪が吹き払われてアルベードが低くなるため，正味

放射量が大きめになると考えられる（Weller，1967）．他

の4地点では，表面は通年雪に覆われていることで大き

な違いはない．細かく見ると，第3章で述べた緯度効果，

高度の違いが効き，それに第4章で見たアルベードの違

いが加わり，夏は内陸が大きく，冬付近は内陸が小さい

傾向が，プラトーとみずほやモードハイムの間で見られ

る．ピオネルスカヤの春側の低い値は，後述の長波にも

見られる雲ないし水蒸気量の多さによると考えられる．

みずほでの通年，あるいは秋側のピオネルスカヤが一様

に高めなのは，第4章で述べた内陸としては低目のアル

ベード（81％）に対応している．

　第21図には正味の長波長放射を並べた．夏期以外，大

むね平行に変化している．冬の値について，プラトー，

ピオネルスカヤ，みずほ，昭和の4地点では，高度順，

即ち気温の低い順番，さらには逆転の強さの順番に並ん

でいる（Yamanouchi6孟磁，1982）．L↓の小さい内陸だ

が，プラトーのように風の弱い内陸高地では，放射平衡に

近くIL司は小で，逆転が強い．内陸でも斜面一カタバ

風帯一では顕熱輸送があって放射冷却を補い，　lL川は

そう小さくならず，逆転は弱められる．，ピオネルスカ
●
ヤ
， みずほの2地点では，後者の方がヵタバ風は強く，

lL司はより大ぎい．沿岸では補われる熱が大きく，五↑

が大，即ち隣。1も大きい値をとる．昭和基地のLηは

これである．モーソン基地は昭和基地と同じく沿岸にあ

るが，ここはカタバ風が平均10m／sで吹いており顕熱

輸送が活発で，冬期でも昭和基地以上に逆転層はできに
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第22図　南極6基地における全正味放射月平均
　　　　値の年変化．引用は第20図に同じ．

くく，表面温度が高い．そのことが昭和基地よりさらに

匡司を大きくしている．一方，沿岸のモードハイム基

地は，風が弱く逆転層の大きさが冬の平均で25。Clに達

しL↑が小さい．L↓は沿岸ということでみずほやピオ

ネルスカヤよりも大きく，その結果，モードハィム基地

のIL司はピオネルスカヤよりも小さくなっている．

　．Lπの夏へ向かう変化は，プラトーとみずほではほぼ

平行しているのに対し，沿岸3基地とピオネルスカヤ

では一定に近い値をとり，隣司が小さいままである．

Rusin（1964）によれば，ピオネルスカヤのこの小さい

lL司は，雲や霧が出て．L↓が大きくなるためであり，他

の沿岸におけるものも，夏，開水面が近づき雲や水蒸気

量が多くなるためであると予想される．なお，モーソン

基地のものは短波の収支を差し引いて求められたものな

ので，上に述べた様にアルベードが実際はもっと低けれ

ば，1．L司は大きくなる可能性がある．結局，長波長収

支で直接求めていないものは，短波収支如何にかかわっ

てくるので，夏の値の精度には疑間が残る．

　全体の放射収支一正味放射量一を第22図に示した．冬

の値は長波で決まっており，第21図と同様の関係にあ

る．夏の値は，短波の第20図と長波の第21図との重ね合

わせであるが，短波の収支が著しく大きくなる昭和基

地，それにモーソン基地を除き，他は短波の収支に大き

い違いはないため，各地点間の傾向の違いは夏でも長波

収支のふるまいに支配される．1979年のみずほの結果

は，12月も収支が負になっているが，先に述べた如く曇

りと晴れの日数の関係でどちらにもなり得る値で，1980

年はプラス側にある．

　年間を通した平均では，冬にマィナスで大きく，夏も

あまり大きいプラスにならないカタバ風帯のみずほ基地

15
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第4表　昭和基地における対流圏上部，下部の冷

　　　　却率．7月は観測値から，1月は計算値
　　　　から算出（川口，1979a）．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　（。C／day）

20
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鋤

400

晴天 曇天 月平均
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コ
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⊥

1α

』unO30，1967

で一15～一18W／m2，と最も放射冷却が大きく，冬・夏の

大きいマィナス・プラスが打ち消し合う沿岸のモーソン

と深い内陸のプラトーでは一7～一8W／m2，ピオネルス

カヤ，モードハイムが一10～一12W／m2といずれも負で

ある．これに対し，露岩上の昭和基地だけは夏のプラスが

効き，＋23W／m2と大きい正の値をとっている．ただし，

このような露岩は南極全体で3％程度の面積で，放射気

候としては南極の中では特殊地域である（川口，1979b）．

　7．放射収支の垂直分布

　南極大気の長波長放射収支の垂直分布を知るため，昭

和基地では1966年以来300回前後の放射ゾンデ観測が行

われている．この観測の信頼性については，川口（1979

a）やYamanouchi6渉紘（1981c）によって調べられ

た．放射フラックスの計算値と比較されたが，計算に使

う水蒸気データにも不確かさがあり，明確な評価はされ

ていない．冷却率としては使えるデータであろう．

　放射ゾンデによる冬7月の観測値の平均と，平均温度，

湿度分布から放射図によって計算された夏1月の平均か

ら，対流圏上部，下部各々における長波長放射による冷

却率を第4表にまとめた（川口，1979a）．下部対流圏

の冷却は夏と冬であまり変わらないのに対し，上部対流

圏では夏は冬の2倍の冷却率をもっている．冬は上部対

流圏の冷却は下部に比べ小さい．雲の影響は下部の対流

圏で顕著である．7月の対流圏から成層圏への平均の放

射フラックスを見ると，300mbの正味放射は晴れ，曇り

で0．210，0．2051y／minと大差はないが，晴天時の55％

が地表からの損失で，対流圏大気からは45％であるのに

対し，雲がある時は地上からの損失は15％に下がり，大

気が85％と大部分をになっている．

　昭和基地における1967～1969年の約30回の放射ゾンデ

16
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第23図　層積雲（Sc）がある場合の，昭和基地

　　　　放射ゾンデによる下向き（F↓），上向き

　　　　（F↑），正味（F冗）放射及び温度と冷却

　　　　率の観測例（Kawaguchi，1983）．
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第24図

…沿0　　　　　1000　　　　　1500

　　Ctoud　Thickness
2000（m）

雲の厚さに対する雲の等価射出率．同
じ雲に対する下向き（ε↓），上向き（ε↑），

を実線で結んだ．破線は下向き（ε↓）に

対する平均の曲線（Kawaguchi，1983）．

の観測資料から，Kawaguchi（1983）は南極の中・低層

の雲の長波長放射特性を調べた．第23図はその1例で，

850～700mb層にScがあり，それより上層には雲が無

いと見られた．冷却率は右側に示されているが，雲頂近

くで一9。C／dayと大きい冷却，雲底付近で若干の加熱

となっている．地表面では正味放射が0．021y／minと小

さくなっている．雲の存在は大気放射に大きい影響があ

る．

　雲の影響のパラメタライズのため，Cox（1976）によ

って定義されたe銑CtiVe　emiSSiVityの下向き，上向きに

対してそれぞれε↓，ε↑，

　　　ε↓一Fb↓一瓦↓ε↑一孔卜Fb↑　一（14）
　　　　　σTわ4－Fε↓’　σTε4－Fわ↑

が算出された．ここで6，∫はそれぞれ雲底，雲頂を表

わす．第23図の例では，ε↓＝・0．87，ε↑＝0．85であった』

各回の観測についてε↓，ε↑を合わせて，雲の幾何学的

厚さに対してプ・ットしたものが第24図である．高積雲

（Ac），高層雲（As）等が16例，層積雲（Sc）が12例で，

雲量9／10以上のものをとっており，平均雲厚1000m，

雲底高度1600m，雲頂高度2600mであった．ε↓とε↑の

、天気”30．9．
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第25図　Nimbus3号による地表・大気系の放射収
　　　　支年平均値（10－21y／min）（Raschke6∫砿，

　　　　1973）．

違いの大きいことが，一つの特徴で，雲に入る前の下向

き，上向きフラックス，瓦↓と瓦↑の波長分布が大きく

異なっているためである．雲より上での下向き放射は，上

空の水蒸気量が極めて少ないことから，窓領域の放射も

ほとんどなく，その温度の黒体放射に比べて小さく，瓦↓／

σ7㌔4膨0・6である．瓦↓が小さいところに雲で瓦↓が大

きくなり，ε↓は大きくなる．雲頂付近が高い冷却率に

なるのも一つはこのF｝↓の変化が大きいためである．ε↓

は，雲の周囲の放射場に強く依存している．・一方，凡↑と

σTb4の違いは余りなく，ε↑は雲そのものの特性を表現

することになる．第24図の平均で，ε↓＝0・81，ε↑＝・0．69

であった（Kawaguchi，1983）．今後さらに雲自身の情

報，雲水量，粒径分布と合せた雲の放射特性の観測が必

要である．

　8．地表・大気系放射収支

　南極が地球全体の中で占める熱的役割を評価するに

は，地表・大気系全体の放射収支を考えなくてはならな

い．これについては，気候学的な平均温度や物質分布

を与え放射フラックスを計算することや（Sasamori6孟

紘，1972），大循環モデルによる数値シミュレーション

（Herman・Johnson，1980），さらに衛星による大気上端

での実測など，近年様々な手法が可能になった．

　Raschke8緬乙，（1973）はNimbus－3衛星によるアル

ベードと長波射出の測定から，はじめて地上分解能の高

1983年9月
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第26図　Nimbus－7衛星（Sat．）及び地上（Sur£）

　　　　で測定されたアルベード．みずほ基地

　　　　付近，1979年．上に日平均雲量を示す
　　　　（Campbe11．Yamanouchi，1983）．

い（～250km）通年の放射収支分布を求めた．第25図に

南極を中心とした地表・大気系の放射収支を記す．放射

収支が負で，一〇．121y／minを越す，冷却最大の所が大

陸の中心部ではなく大陸周縁部にあることが明らかであ

る．これは・大気の放射冷却が等しくとも，第6章で見

たように，一部沿岸を除いては内陸ほど低温で地表面

の放射収支がむしろ小さくなっていることに対応してい

る．さらに，大気自身の寄与が，内陸高地より周辺部の方

が大きいことは，冬のデータから川口（1979a）が算出し

ている．大気の放射冷却は，昭和基地では0・171y／min

に対して極点では0．131y／minと，冷源としての働き

は極点の方が沿岸の3／4になっている．地球全体でみる

と放射冷却の最大の地域は北極域にあり，それは0．181y

／minを越えている．

　Campbe11．Yamanouchi（1g83）は，Nimbus－7衛星

によりERB（Earth　Radiation　Budget）実験として

測られている放射収支とPOLEXの一環で測られたみ

ずほ地上での放射収支の日々の値の比較を，1979年のデ

ータにより試みた．衛星によるデータは走査放射計によ

る広バンド測定値（短波：0．2～4．8μm，長波：5．0～

50μm）をみずほ基地を囲む500×500km（72～67．5。S，

36～48。E）の領域で平均化したもの，地上観測、はみず

ほ基地，地上1．5mでの日射計，長波長放射計による

ものである．

　日々のアルベードは第26図のように大気上端でのプラ

ネタリーアルベードが常に地上の値より10％ほど低くな

っており，途中の大気の吸収及び散乱の寄与と考えられ

る．これは，W廊ombe・Warren（1980）の地表アルベード

のモデルから理論計算された，地上82％，衛星72％に比

べられる値である．図には地上で見た雲量も示したが，

地上のアルベードが雲に左右されるのに対し，大気上端

のアルベードに対する雲の影響は余り明瞭ではない．晴

17
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第27図　Nimbus－7衛星（Sat．）及び地上（Sur£）

　　　　で測定された上向き長波長放射，第26

　　　　図に同じ　（Campbel1・Yamanouchi，

　　　　1983）．
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大気系（Sat）の放射収支の季節変化．
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南極点1月，晴天の条件による正味放射計算値の波長依存性．

ネルギーに比例する（Warren・Wiscombe，1982）．

1び

面積がエ

れの続く10月中旬から雲量10／10の22～24日へ変わると，

地表アルベードは80から85％へ，衛星のアルベードは67

から71％へ変わる．この変化で，吸収する日射は地表では

41から28W／m2へ落ちるのに対し，地表・大気系では

81から85W／m2と太陽高度の上昇が効いてむしろ増加

している．大気の寄与は40から57W／m2に増加し，雲に

よる地表の吸収の減少は大気が補っていることになる．

　上向き長波長の比較の例を第27図に記した～全体の季

節変化については地上と衛星の値は良く対応し，10～50

W／m2地上の値が大きい．同じく雲量と比較すると，日

々の値は地上の値が雲量に強く依存するのに対し，衛星

の値も相関は下がるが雲量に従って大きくなることが多

い
． これは，逆転で地表温度が低い所に低層の比較的温度

の高い層に雲が出るためである．衛星の値は広い地域の

平均値であるため，小規模な雲の影響はマスクされて弱

められてしまう．Hartman・Short（1980）は衛星によるア

18

ルベードと外向き長波射出に対する雲の働きを調べた．

雲によるアルベードの変化と外向き長波放射が正の相関

をもつ所は南極氷床上とグリーンランド，それに冬のカ

ナダ，ソ連の積雪上だけであり，上記の結果に対応してい

る．先の衛星と地上との比較は，一様な雪面上といって

も，雲の影響等に分解能の違いが出て，日々の値から大

気の寄与を求めるには無理があるので，月平均値から両

者の差をとり大気の寄与を求めた．短波長の正味放射は，

大気上端の値が地表での値の約2倍，即ち地表と大気に

よる吸収がほぼ同程度であった．大気上端での長波長射

出は160～250W／m2，長波の正味放射は大気が110～140

W／m2と，地表の2～4倍の大きい冷却である．両者合

せた全体の放射収支は，第28図の如く，秋方の4月に最

大の130W／m2の冷却をとり，夏は小さくなっている．冬

前に冷却極大となる偏りがあり，大気の温度が下がる季

節あるいは擾乱が多い一低気圧の影響が多く，3，4月の

黙天気”30．9．
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平均雲量は6．3，5．7と次の5月の3．5に比べかなり高か

った一ことに対応している．秋から冬にかけての120W／

m2の放射冷却は大気全層にならすと約1。C／dayの冷却

率，即ち1か月で300C下がることになる．実際は，特に

対流圏ではそれほど大きな気温降下はなく，2～3。C／月

である．低緯度側からの移流等によって放射冷却の大部

分が補償されていることを示している．White・Bryson

（1967）は，放射ゾンデ観測から求めた放射冷却と実際

の気温降下の違いを求め，これが沈降による断熱圧縮で

まかなわれるとして，それを補うために必要な子午面循

環を算出した．

　Warren・Wiscombe（1982Nま，南極雪面上での放射

フラックスを291の細かい波長間隔に分けて計算を行

い，雲やCO2の影響を検討すべく地表面と大気上端で

の放射収支を求めた．南極点の1月の晴天の条件につい

て，第29図（A）（地表面），（B）（大気上端）の例を示

す．地表では，可視光はほとんど反射され正味0，日射

が吸収されるのは大部分が雪のアルベードの下がる近赤

外域になる．長波の正味の射出は，プランク関数がピー

クになる10μmを中心に，水蒸気6．3μmと回転帯，及

びCO215μm帯により狭められた型になっている．大

気上端では，吸収のピークはO．3とO．6μmのオゾン

や0・75μmの02，長い方で水蒸気と雪面のものが出て

おり，長波射出は地上と比ベー様に出ている．これらの

特徴として，南極大気が非常に乾いているため，対流圏

が水蒸気で飽和しているとしても，水蒸気による吸収よ

リオゾンによる吸収が多く，これは南極以外他のどの場

所でもない状況である．水蒸気が少ないためCO2の吸

収も強められる．水蒸気吸収帯はCO2吸収帯とオーバ

ーラップしているため，水蒸気が少ない場合，CO2の変

化はより効果的に放射収支に現われる．これがCO2変

化の気候への影響が南極域でより強く現れる1つの理由

である，と説明されている．

　9．おわりに

　南極における放射収支の特徴について，かけ足で概観

した．未だ論文になっていない議論をも含めたため，記

述に不徹底さが残ったことをお許しいただきたい．地吹

雪の影響，雪面の放射特性など個々には様々な問題が残

っているが，地表面の放射収支像は大まかには明らかに

なってきたとみてよいだろう．全体を通じて，とり分け大

きい課題として浮かび上かってきたのは雲の問題であ

る．随所で雲が放射を規定する主要因になっている．

1983年9月
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その他，本稿では触れられなかった海氷域の熱収支に関

係する問題．そして，他の地域にも比してますます重要

性を増すと思われる衛星による観測を通じた放射・熱収

支の評価．これらが，今後の南極における放射収支研究

の主要テーマになろう．

　これまで放射収支研究の中心になっていた地上観測に

ついては，LiUequistの観測以来30年以上の間，量的に

はともかく，質的には果たしてどれだけの進歩があっ

たか．我々の仕事を含め反省が必要な時である．南極に

ついてもWCRPが語られる中で，厳しい問題意識を

もって焦点を見すえた，質の高い観測・研究が求められ

ている．

　南極観測にかかわる研究者が，［とかくr南極屋」に陥

り勝ちな中で，気象学に携わる他の多くの方々にも，共

に南極に目を向け新たなかかわりをもっていただきた

く，また，この小稿の塗り直される日が近いことを願っ

て，むすびの言葉としたい．

　最後に，南極における気象学研究の先達で，一貫して

指導を賜わり，また，本稿に目を通し助言下さった国立

極地研究所の川口貞男教授に心からの謝意を表します．
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行　　事　　名

第21回粒体に関する討論
会

日本気象学会
昭和58年秋季大会

第9回レーザーレーダ
（ライダー）シンポジウム

第9回リモートセンシン
グシンポジウム

中部支部研究会

第6回極域気水圏シンポ
ジウム

第30回風に関するシンポ
ジウム

第10回国際生気象学会議

開催年月日

昭和58年10月17日～19日

昭和58年10月19日～21日

昭和58年11月10日～11日

昭和58年11月17日～18日

昭和58年11月25日

昭和58年12月7日～9日

昭和58年12月9日

昭和59年7月26日～30日
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日本気象学会

計測自動制御学会

気象学会中部支部

国立極地研究所

日本流体力学会ほか

場 所

神田学士会館

仙台第3合同庁舎

もみじ荘（栃木県塩原温
泉）

国立教育会館

名古屋大学水圏科学研究
所　大講義室

国立極地研究所

東京大学工学部境界領域
研究施設

順天堂大学有山記念館・
医学部
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