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黄砂性エアロゾルの光学的特性＊

●

中　島　映　至＊＊

　1．はじめに

　大陸性の乾燥した地域では，エアロゾルのかなりの部

分が，風によって巻き上げられた土壌粒子から生成され

ている．黄砂現象はその顕著な例であるが，年間を通じ

て見た場合，はっきりと黄砂現象と記録される日数は長

崎においても平均5日程度（Arao6」畝，1979）とそれ

ほど多くない．しかし，長崎において偏光解消度等の光

学的な観測を行ってみると，一回の黄砂現象で黄砂性の

大気状態が5日程度とかなり長く続くことが分かった

（Tanaka6知」．，1986）．名古屋におけるライダーによる

偏光解消度の観測からも，地上では黄砂現象と認められ

ない場合でも，上空5～6kmに黄砂層と思われる大き

な偏光解消度を示す層が見いだされた例が報告されてい

る（Kobayashiθ」α1．，1985）．従って，顕著な黄砂現象

の観測と併せて，このような潜在的な土壌粒子による大

気の混濁現象を把握することが，大気の放射収支や光環

境への影響を知る上で大切である．例えば，アリゾナ，

グランド・キャニオソでの視程低下の20％程度は，年間

を通じて見ても，これらの土壌性エアロゾルと思われる

半径1ミク・ン以上の大粒子によって引ぎ起こされてい

る（Malm　and　Johnson，1984）．また，第1図に示す，

アリゾナ・ツーソンでの日射観測から得られた大気混濁
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第1図　アリゾナ・ツーソンにおけるリンケのエア
　　　　・ゾル因子の3ヵ月移動平均値．約0・06倍

　　　　すると波長1ミク・ンでのエア・ゾルの光
　　　　学的厚さになる．（Szymber　and　Sellers，

　　　　1985より）

度の顕著な季節変化は，7月に多くなる土壌性エアロゾ

ルに起因している（Szymber　and　Sellers，1985）．

1987年3月

　2．熱収支への影響

　まず，一般のエアPゾルが，地球一大気系の熱収支に

どの程度影響を及ぼすかを，Coakley・Cess（1983）に

よるモデル計算で見てみる（第2図）．図によると，エ

アロゾルの存在は，地表気温を3度程度下げるのに寄与

している．冷却の絶対値については，モデルの詳細に強

く依存し，いくつかのモデルによって1度から3度程度

の値が提案されているが，この様な冷却効果はモデルに

共通して見られる．これは，エア・ゾル層の高度が1km
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から3km程度と低いので，太陽放射に対する地球大気

系の反射率の増加が，保温効果に勝るため起こると考え

られる．高緯度では地表反射率が高いため，エアロゾル

の存在によって地球一大気系の反射率は低下するが，低

緯度からの熱輸送め減少によってこの効果とは逆に大き

な冷却になっている．ここに述べた標準的なエアロゾル

は，代表的な粒子半径が0．1ミクロン程度と小さいので，

赤外域の光学的厚さは小さく，地表から出る赤外線を遮

蔽することによる保温効果も，0．1度程度と小さい．

　さて，黄砂を含む砂塵性エアロゾルが，熱収支に及ぽ

す影響を考える際の特殊事情の1つは，標準的なエアロ

ゾルに比べて粒子の代表的な径が，1桁程度大きいと言

うことである．Shaw（1980）は，砂塵の発生源から約1

万キ・も離れたハワイ諸島で，代表的な半径（粒子体積

の頻度分布のモード値）が2ミクロン程度の黄砂性エア

ロゾルを観測している．Arao・Ishizaka（1986）の黄

砂性エアロゾルのモデルでは，1．3ミクロンのモード径

が提案されている．エア・ゾルの光学的厚さは，消散の

効率因子Q飢，代表的な粒子半径αと気柱に含まれる粒

子数！Vによって次のように書ける

　　τ～Qθ撹πσ2瓦……・…・……・…………・・………・（1）

従って，気柱当たりのエアロゾルの体積は次の様に表さ

れる

　　7～4πα勤3＝4τα／Q8¢ε／3．・…………一…・一…（2）

この式は，同じ光学的厚さを張るためには，粒子が大き

いと不利であることを意味しており，従って黄砂は，標

準的なエアロゾルに比べて1桁ほど太陽放射の散乱・吸

収能率が悪いことが分かる．光学的厚さτが0．1の黄砂

の層に対して，a～1μm，Q飢～2と置くと，2式かち

馴

第3図
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　　　　　　　　　　　　o
　海洋，砂漠上，および雲のある場合の大気

　上端での正味放射量．下向きを正とする．

　横軸は波長0．5ミク・ンでのエア・ゾルの

　光学的厚さ．（Carlson　andBenjamin，
　1980より）

1km四方当たり67リットルの黄砂が存在しなければ

ならないことが分かる．この値は，Arao・Ishizaka

（1986）による精密な計算とほぼ一致する．これに対し

て，標準的なエアロゾル（σ～0．1μm）の場合には，6．7

リットルほどで同じ光学的厚さを張れる．サハラ砂漠か

ら巻き上げられた砂塵についてのCarlson・Caverly

（1977）による日射観測によると，砂塵の複素屈折率の

虚数部は波長0．4ミク・ンで一〇．01，波長0．7ミクロソで

一〇．003程度であるから，　1回の散乱で太陽光は，その

17％から10％程度が熱に変換されていく．平均的に変換

率を々α～15％とすると，々ατS～15ca1／dayが光学的厚

さ0．1の黄砂層に吸収される．ここで，5～1000cal／day

は有効太陽放射量である．これは，厚さ3km程度の気

層であれば，0．2。C／day程度の加熱率になる．・この値

は，Carlson・Be煽amin（1980）をこよる繕密な計算

値とほぽ同じである．Arao・Ishizaka（1986）にょ

ると，黄砂現象の際には，r日間程度100リットル／km2，

の黄砂性エアロゾルが日本全土を覆う．Prodi・To－

masi（1983）によると，イタリアでは，サハラ砂塵にょ

る混濁現象の際にはやはり100リットル／km2程度のエ

ァロゾル量が良く観測される．このことから，砂塵現象

の際には，かなり広範囲にわたって0．3◎C／day程度の

太陽放射による晴天時の加熱が期待される．砂塵による

混濁の最盛期には，光学的厚さは今考えた数倍に及ぶ．

Kondratyev8’砿（1981）をま飛行機観測の際，サハラ砂

塵の濃度の高い所で，9・6。C／dayという大きな加熱率を

、天気”34、3。
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第4図　黄砂性エア・ゾルの散乱関数．曲線1は
　　　　1982年5月5日の観測値．曲線2と3は複
　　　　素屈折率が1．55－0．005iの等価な球粒子

　　　　系による散乱関数．

観測している．

　黄砂性エアロゾルは粒径が大きいため，先に見た標準

的なニアロゾルの場合と違って，赤外域での効果も無視

できない．Carlson・Ber“amin（1980）のサハラ性エアロ

ゾルに対する詳細な数値計算によると，エア・ゾル層が

赤外線を散逸することによる層の冷却は，太陽放射によ

る加熱の約半分を相殺する．また，エアロゾル層から放

出される赤外線によって地表付近の大気は加熱され，

光学的厚さが1の彼らのモデルでは，この値は1。C／day

ほどになる．第3図に，地球一大気系全体の正味放射量

が，エアロゾル層の光学的厚さに伴って変化する様子を

示すが，砂漢上や雲のある場所の様にもともと反射率の

高い所では，エア・ゾルは系全体の反射率を下げるため

加熱をもたらす．一方，反射率の低い低緯度の海上で

は，エア・ゾルの存在は系の反射率を増加させるが，こ

れが地球放射の減少による保温効果にほぼ釣り合うため

に，エアロゾルの増加による放射収支の変化は少ない．

話しが詳細にわたるが，この様な効果を考える場合に

は，砂塵性エアロゾルの粒径が大きいため多くの太陽放

射を前方方向に散乱するため，同じ光学的厚さの標準的

なエアロゾル層の場合に比べて，層の反射率が低くなる

事実も大切である．ちなみに，前方半球への放射エネル

ギーの散乱確率と後方半球へのそれの差を散乱の非対称

因子と呼ぶが，砂塵性エアロゾルの場合これは0．7から

0．8程度で，標準的な値0．65と雲のそれの中間に位置す

る．この様に，標準的なエア冒ゾルと違って砂塵性エア

ロゾルの場合は，系全体として見た場合，太陽放射と地

球放射に対する影響が相殺しあうため，エア・ゾルの増

加によって直接引き起こされる大気上端での放射収支の

変化量は比較的小さい．むしろ，地表面の冷却と大気層

の加熱の結果生じる，大気の成層状態の安定化に伴う雲

量の変化等の効果の方が重要であると思われる（Carlson

and　BerGamin，1980）．

1987年3月

　3．リモートセンシンゲヘの影響

　さて，光学的に見た場合，黄砂のもう一つの大事な特

徴は，その形状が不規則であると言うことである．この

ことは，黄砂粒子による光の散乱量を定量的に見積もる

際，重要になる．近年，地上や衛星からの日射観測，ラ

イダー等によって黄砂の濃度，空間分布，培球一大気系

の反射率の見積り等が可能になってきているが，それら

の見積りには粒子の球形性を仮定することが多い．これ

は，球粒子による散乱理論が厳密に確立されているこ

と，標準的なエアロゾルや雲に対しては良い近似である

ことなどの理由によるが，黄砂性エアロゾルに対しては

あまり良い近似ではない．第4図に，散乱角に対する散

乱の確率密度関数（散乱関数）の実測値を示す．同時

に，この時の粒径の頻度分布（粒径分布）を持つ球形粒

子系を仮定した場合の理論値を示す．図のモデル1と2

は，粒径分布の評価の違いによるものである．図は，粒

子が大きいために散乱関数は前方に鋭く立ち上がってい

て，既に述べた様に光のほとんどが前方方向に散乱され

ることを示している．この例では，非対称因子は，観測

値と球形近似のそれぞれに対して0．72と0．69であっ

て，非球形粒子である黄砂の方が若干大きな値を示し

た．この傾向は，ラソダムな方向を向いた回転楕円体群

による光の散乱理論から予想される傾向と一致している

（Asanoand　Sato，1980）．一方，散乱断面積は，球形近

似の場合の1．1倍から1．3倍程度増加する（Pollack　and

Cuzzi，1981）．ζれら2つの効果は，地球一大気系の反

射率の増減に相反する様に働くため，反射率の評価には

球形近似が有効であると考えられる．しかし，Pollack

55
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・Cuzzi（1981）による非球形粒子に関する研究では，

非球形性は非対称因子を減少させるので，この場合に

は，反射率に無視できない増加をもたらす．彼らの理論

を使って，太陽放射フラックスの航空機観測からエアロ

ゾルの粒径分布を推定したWelch8知乙（1981）は，非

球形効果を無視すると，粒子濃度を数十パーセント過大

評価する場合があることを指摘している．従って，黄砂

性エア・ゾルの非対称因子が，その球形近似に対して大

きいか小さいかを知ることも大事である．そのために

は，黄砂の散乱関数について，より多くの測定を行うこ

とが必要である．

　第4図によると，球粒子の場合は，形状の対称性から

後方に強い散乱を引き起こすのに対して，黄砂の場合は

この様な鋭いピークが存在しないことが分かる．消散断

面積と後方微分散乱断面積との比として定義される後方

散乱比は，球粒子近似による理論値が15程度であるの

に，実測値は60程度であった．従って，ライダー・シグ

ナルから黄砂の濃度を推定する場合には，適当な後方散

乱比を仮定することが特に必要である．衛星データヘの

影響は，視野と太陽の位置関係に依存して使用する散乱

角が変わり，また非対称因子と散乱断面積の寄与の仕方

が変わるため，一口に言うことは難しい．一般的には，

前方方向に散乱されたシグナルを解析に使用する注意が

払われている．

　4．今後の課題

　以上，黄砂性エア・ゾルを中心に，砂塵性エアロゾル

の光学的な特徴と熱収支への影響を述べてきたが，この

ような種々の解析の基礎となる黄砂の光学的な性質は，

北アメリカ大陸の乾燥地域やサハラ砂漠起源のエアロゾ

ルに比べて充分議論をされていないので，観測と理論の

両面からの今後の研究が必要である．
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