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南極域の気候形成における放射の役割
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　1．はじめに
　この度，日本気象学会賞を授与いただいたこと，ま

ことに身に余ることと，感謝いたします．気象学を格

段に進歩させる，あるいは枠組みを変えるような研究

をされた方に与えられる賞を，さほどの仕事をしてい

ない私ごときがいただくのは，心苦しい思いでしたが，

このテーマの重要性に鑑み授与されたものと考えるこ

とにいたします．特に，日本の気象学会の中で，極域

の課題に目をそそいでいただいたことは，うれしい限

りで，今後も極域の重要性を認識し続けていただきた

く思うところです．

　2．なぜ南極か一南極の重要性

　グローバルな気候システムの中で，極域は冷源域と

しての役割を果たしている．太陽からの放射エネル

ギーを受取り，一方その温度に応じた赤外放射を放出

し，そのバランスで地球全体の気候は決まっているが，

場所毎にはこのバランスは成り立っていない．受け取

る熱の過剰な場所は低緯度熱帯域であり大気一地表面

系にとって熱源となっているのに対し，高緯度極域は

放出する熱が過剰になり冷熱源となっている．極域は，

地理的に緯度が高く太陽から受け取る放射が少ないだ

けでなく，氷床や海氷の存在が放射収支にも大きく影

響している．高い反射率（アルベード）の雪氷面は入っ

てくる太陽放射の大部分をはね返し，受け取る熱は少

なくなる．長波長域における地球放射としては相当量

を宇宙空間に放出し，差し引き正味の放射は負の値に

なる．

　同じ極域でも，南極は北極とは異なり中心が面積約

1400万km2の大陸氷床からなっており，周囲は南極海

に囲まれ海氷となっている．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，面積

は夏の最小期に500万km2，冬の最大期には2000万

km2という大きい季節変化を示し，その広がり具合が

気候に大きな影響をもつ．南極大陸の内陸は標高3000

mを越える氷床高原となっており，4000m以上の高い

山を含み，平均標高は2290mと，標高が著しく高いこ

とも北極と違った南極の気候を特徴づける要因になっ

ている．

　このような特徴をもつ南極域における放射収支が，

どのように決まっているか，地表面でのもの，大気上

端でのものについて見てきたのが私の仕事である．そ

の両者の差が大気における放射の収支である．さらに，

大気中の雲の存在は，これらの放射収支を大きく左右

する重要な要素であり，’いかに「雲をつかむか」が大

きな課題になっている．

　温暖化を含む気候変化の問題の中で，極域の役割は

極めて大きいと言われている．地球の気候システムを

規定する様々な過程が極域に存在することで，単に気

候の変化への応答が現れるのみならず，その原因にも

なるということで，フィードバックの仕組みが存在す

る．そのため，気候変化の応答も増幅して現れる可能

性があり，その検知の努力が続けられている．人為的

擾乱のより少ない遠隔の地であることで，変化の検知

一監視一に適していると共に，降り積もった雪が堆積

してできあがった氷床氷の中に過去の気候の記録がと

どめるられていることも，極域研究の重要性を増して

いる．

＊国立極地研究所．
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　3．地表面放射収支

　南極における放射収支のパイオニア的仕事は，1949－

52年のノルウエー・イギリス・スウエーデン3国共同

観測隊に加わっ売Lijequist（1956）により「モードハ
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イム基地」で行なわれている．この詳細な観測手法は

以後の南極での放射観測の手本となり，IGY期問を通

じた観測を始め，「モーソン基地」でのWeller（1967）

や「プラトー基地」でのKuhn6！α1．（1977）の仕事に

続いている．私も，一歩でもこれらの仕事に近づき，

できれば乗り越えたいと思い，第20次南極地域観測隊

として初めての越冬で（「PolexSouth計画」），内陸カ

タバ風斜面上の「みずほ基地」での観測を担当した．

ここで特に気を配ったことは，南極での観測というこ

とで太陽高度が低い場合の精度を保つために，全天日

射計感度の太陽高度角依存性を詳しく押さえたこと

と，それまでほとんど有意の測定ができていなかった

赤外放射計による測定の日射加熱誤差を簡便な方法で

取り除いたことである．通年にわたる長波長放射の直

接測定は，初めて実現できた．なお，地表面放射収支

についての詳しい紹介は以前の解説を参照いただきた

い（山内，1983）．

　3．1短波長放射

　南極での短波長放射収支は，雪氷面の高いアルベー

ドで特徴づけられている．このアルベードは，入射太

陽放射の性状や，表面のデコボコ，雪の状態，海氷状

態，上空の雲などによってわずかに変化する
（Yamanouchi，1983）．清浄な雪面の太陽放射に対する

平均のアルベードは80％少々であるが，波長別に見る

と大きな違いがあり，可視域では95％以上（これは雪

が汚れると低下する）あるのに対し，近赤外域では大

きく変動し（これには雪粒子の大きさが支配的），平均

60％程度となっている（参考，WiscombeandWarren，

1980；Aoki6！α1．，1999）．このように，波長による違

いが大きいことから，太陽放射の波長依存性と関係し

合い，雲の下では可視域のアルベードの高い入射光の

割合が大きくなることで，太陽放射で重み付け平均し

たアルベードはより高くなる．また，同じく，太陽光

の入射角度が大きくなると，雲の下の太陽放射は可視

域の比重が高まるので，平均アルベードが高くなると

いう入射角度依存性も一部説明される．後者は，直達

散乱比の違いやサスツルギ（風により削剥されてでき

た雪面模様）などの表面の凸凹にもよっている．一般

に高いアルベードの海氷も，その発達度の違いや，積

雪のあるなしを含めた表面状態の違いから，10から

80％と広範囲のアルベード値をとる（Allison6！召1．，

1993）．

　アルベードと共に，大気の混濁度が低いことも極域

の短波長放射を特徴づけている．全天日射量は中低緯

200

100

ぐ

≦
）

Φ　　　O
o＝
¢

で
φ

』
』
一

一100

一200

Overcast

　　　　　　　　　　　一x　　　　　　　　　　　X一　ヤ　　　　　の　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ノ

　、X一　　ヤ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ノ

　　　￥　　　　　Mean　・
　　　、　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　，

　　　X、　　　　　　　　　　　　　　一X一一X　　　　隔X一　一X－q　X一

Ld
Clear

　x，’ぬ一x－x一一x一一x一
，’　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　、X
X　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　㍉L

Ln

x”x
ノ

ノ

，’x軸軸x、＿x
、

￥

￥

￥

、

￥

ノ
ノ

Lu

￥

、

￥

￥

0．3

0．2

O．1

　　ハ　　．…≡

　　∈
　　、　　》
O　　O

一〇．1

一〇．2

一〇．3

第1図
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　　　　　　　　　　　　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↑）および

正味（Ln）放射．clearは雲量1．0未満，

overcastは中・下層雲量10のもの．縦棒
は標準偏差（山内，1983）．

度に比べて極めて大きいが（同じ太陽高度で比べ），こ

れは大気中の水蒸気およびエアロゾルが極めて少ない

ことと（直達光が大），大気と雪面の間での多重反射に

より散乱光が大きくなっていることによっている．雲

といっても様々な厚さ，状態のものがあり得るが，一

般に，南極域では全天日射量の雲による減衰は，他の

地域に比べて少ない．これも，雲と雪面の間での多重

反射によっている（Yamanouchi，1983）．こういった

ことから，大気外で日射量は赤道域での半分なのにも

かかわらず，地表面で受け取る年平均の全天日射量が

最大になるのは，南極域となっている．

　3．2　長波長放射

　第1図に示したように，「みずほ基地」では，下向き

放射は90から240W／m2と大きい季節変化を示すが，

日々の変化は上空が曇るか晴れるかで大きく異なる．

中・低層雲が全天覆うと80W／m2も下向き放射は増加

する（YamanouchiandKawaguchi，1984）．

　「みずほ基地」のおかれたカタバ風領域では，地吹雪

6 “天気”46．11．
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第2図　南極6基地における全正味放射月平均値
　　　　の比較（山内，1983）．「昭和基地」は沿

　　　　岸露岩上，「モーソン基地」は沿岸，「モー

　　　　ドハイム基地」は沿岸棚氷上，「みずほ基

　　　　地」および「ピオネルスカヤ基地」は氷

　　　　床上斜面，そして「プラトー基地」は氷
　　　　床上内陸高原にある．
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第3図
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　　　B噸tnesstemperatureT4（K）

AVHRR赤外チャンネル3と4（a）およ
びチャンネル4と5（b）との間の輝度温

度差のチャンネル4の輝度温度に対する

分散図．「昭和基地」近傍の512×512ピク

セル領域内の16×16ピクセル平均値．

1987年12月15日のデータに基づく
（Yamanouchi　and　Kawaguchi，1992）．

がひどい時があり，下向き長波長放射量は風速の強さ

に比例する．地吹雪によって大気の射出率は増加し，

風速が12tn／s以上と強い時，下向き長波長放射量は風

速1m／s当たり2W／m2の率で増加し，結果として正

味の長波長放射冷却は抑えられる（Yamanouchi　and

Kawaguchi，1985）．これに反し「モードハイム基地」

では，普段は風は弱く，強い接地逆転が発達している．

風が8－9m／sまで強くなると，乱流熱輸送が活発にな

り，地表面温度は上昇し，正味の長波長放射冷却は増

大する．モデル計算の結果とも合わせ，正味の長波長

放射量は逆転層の強度（温度幅）に比例した形で表さ

れ，近似式からは最大の逆転温度は40度で，その時放

射平衡が成り立つことになる．実際，40度を超える逆

転は発生していない．

　このように，長波長放射は大気状態，気象条件によっ

て大きく変わることから，その場所の気候条件に大き

く支配される．第2図に南極内の様々な気候条件の場

所での正味放射を比較したが，夏の結果は地表面状態，

即ちアルベードに大きく規定されているところ，冬の

結果は長波長の特性によっている（Yamanouchi61
α1．，1982）．

　4．衛星データによる雲の検出

　放射収支に強い影響をおよぼす雲であるが，その南

極域での観測は困難を伴う．地上からの観測も，長い

極夜の存在で信頼性が乏しいところであるが（Curry

6厩1．，1990），広域の分布を求めようという衛星からの

観測はなお難しい（WMO，1987）．前章で見た雪氷面

の放射特性に起因するもので，アルベードが高く表面

温度が低く，可視や赤外のデータで雲と地表面が見分

け難いからである．大気外から見分け難いということ

は，逆にそれほど影響がないということになるかとも

思われ勝ちであるが，地表面での影響の大きさは前章

で見た通りである．困難な中，なんとか雲分布を求め

ようと，「昭和基地」で受信を続けてきたNOAA衛星

AVHRR（Advanced　Very　High　Resolution
Radiometer）データの解析を試みた．なお，マイクロ

波領域でも，水面に比べて雪氷面の射出率が高いこと

から，大気中の情報を得るのは無理が多い．

　4．1赤外多波長データからの雲検知

　AVHRRには可視から近赤外まで5つのチャンネ

ルがあるが，そのうち3．5－3．9μmのチャンネル3，

10．3－11．3μmのチャンネル4，11．5－12．5μmのチャ

ンネル5を検討した．単純なモデル雲についての計算

から，チャンネル毎の放射特性に微妙な違いがあるこ

とが分かり，雪氷面との識別可能性が確認できた

1999年11月 7
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128×128小領域ごとの月平均雲量とその標準偏差（上段），輝度温度とその標準偏差（下段），

年12月，（b）7月（Yamanouchi　and　Kawaguchi，1992）．

45●E

（a）1987

（Yamanouchi6砲1．，1987）．ある領域内の画像データ

のピクセル群について，チャンネル毎の輝度温度差と

1つのチャンネル（例えばチャンネル4）の輝度温度

との分散図を作ると，雲によるピクセル群（アーチ型

を作る）と地表面のピクセル群が分かれて，晴天域と

雲域を見分けることができた（第3図）．海面上などで

理想的な状況では，さらに雲粒の大きさや光学的厚さ

も推定できる情報であるが，極域の場合は低温のため

の温度分解能の低下や温度依存，見込角依存といった

データの精度が問題となり，一方地表面温度の変化幅

が大きいこと，また雲と地表温度の差が小さいことの

ため，雲物理パラメータの定量的導出は困難である．

　このようにして得られた雲量を，地上観測による検

証として，「昭和基地」での目視雲量と比較した．チャ

ンネル3と4の輝度温度差による方法は，夏の日射の

ある時期では反射光の違いも寄与して相関係数0．9と

良い一致を示したが，冬の日射の無い時期は難しく，

チャンネル4と5による方法では月平均の雲量は一致

したが，雲量大のとき過小評価，小のとき過大評価の

傾向となった．

　4．2　雲の分布特性

　この方法で，「昭和基地」近傍500km領域での雲量

分布を調べた．第4図に示したように，海岸線を境に，

海上（海氷上）では5から6以上と大きいのに対し，

氷床上では3以下と小さい値という特徴が示されてい

る（Yamanouchi　and　Kawaguchi，1992）．ちなみに，

グローバルな雲分布を求めたISCCP（lntemational

Satellite　Cloud　Climatology　Project）のデータセッ

トでは，従来の結果は上図と比べて，海上では近い値

なのに対し，氷床上では著しい違いがあった（Rossow

andGarder，1993）．可視あるいは赤外チャンネルだけ

の敷居値による方法では無理があり，近赤外のチャン

ネル3を考慮に入れた解析が進められている．

　冬期の内陸氷床上では，さらに雲と雪面の温度差が

小さく，場合によっては逆転し，第3図のような明瞭

なアーチが見られないことも多いので，さらなる方策

を検討した（Murata　and　Yamanouchi，1997）．輝度

温度差が小さい場合，アーチが小さい，あるいはアー

チの一部が見えていると考え，ピクセルの一群の輝度

温度と輝度温度差との相関を調べ，正の相関であると

きは雲，負の相関であるときは晴天域（地表面）との

判別を加えた．この方法によって求めた南極内陸域の

年平均雲量分布が求められたが，大陸内の大部分の場

所で雲量は3以下となって，沿岸に行き高度が下がる

に従い増加している．しかし，同じ高度でも，東南極

側から西南極側に行くと増加傾向が見られた．

　5．大気上端の放射収支

　両極域上空の大気上端における放射収支は，既に，

1960年代の初期の衛星観測から得られており，Rasch－

ke6厩1．（1973）の示した，極点を中心としたポーラ

ステレオの図は大変印象的であった．このような結果

8 “天気”46．11．
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1987年10月における全天候に対するERBE月平均アルベード（％）（a），1987年7月における外向き長波

長放射量（W／m2）（b）．図下のカラーバー参照（Yamanouchi　and　Charlock，1997）．

を，現場の状況に即して解釈したいと思い，1980年代

後半のERBE（EarthRadiation　BudgetExperiment）

データを解析した（Yamanouchi　and　Charlock，

1997）．実は，この衛星観測の行なわれた時を同じく，

1987年には南極「昭和基地」で第28次観測隊として越

冬して地上での観測を実施していたのである（山内，

1990）．第5図にはアルベードの分布と外向き長波長

放射OLRの分布を示したが，前者では海氷域の広が

り，後者では氷床上の標高の違いが明瞭である．

　5．1　南極氷床上

　氷床の放射効果は雪面の高い反射率によるアルベー

ド効果と，標高が高く，表面温度が低いことによる長

波長放射効果の両方の兼ねあいで決まっている．大気

上端の（プラネタリー）アルベードは氷床の上で65－

70％である．雲の影響の大きい（雲量の多い；上記）

西南極と影響の少ない東南極に分かれる．雲の影響の

少ない領域では，高さ1kmで約1％と，標高依存が見

えるが，これは表面のアルベードが一定としても，大

気の厚さが薄くなることだけでも説明がつく．

　外向き長波長放射OLRは，標高に明瞭な依存性を

示し，高い所ほど値が小さくなる．その標高依存性は，

沿岸あるいは標高の低いところで緩く1kmで5W／

m2程度の減少，内陸あるいは標高の高い所できつく20

W／m2の減少にまで至る．このOLRの高度依存性は，

まず表面温度に関係していると考えられる．表面温度
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第6図　外向き長波長放射量（点）の表面温度依存
　　　性と，その表面温度の黒体放射量（実線）

　　　の比較，75～77．5Sについての1987年10月
　　　　のデータによる（Yamanouchi　and　Char－

　　　10ck，1997）．

は，確かに標高に依存しているが，OLRを表面温度の

黒体放射とみなすと，さらに強い高度依存（一30W／

m2km）になってしまう．これは，大気の効果を考慮し

ていないためであり，この違いから逆に大気効果が評

価できる．第6図は，ある場所の表面温度とOLRの関

係およびその温度の黒体放射を示している．表面温度
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　　　　それぞれの海氷密接度依存性，60～62．5Sについての1987年10月におけるデータによる（Yamanouchi

　　　and　Charlock，1997）．

の高い沿岸域ではOLRと黒体放射との差，即ち大気

効果があるのに対し，表面温度の低い内陸域ではその

差がない，即ち見かけ上，大気の温室効果が全くない

ことになっている．高度の高い地表面が大気の層から

顔を出して直接宇宙空間と放射をやり取りしているか

の如きである．だからと言って，地表面がより直接的

に大気外の放射環境に支配されているわけではないは

ずだが，第6図の関係は，他の季節での関係と比べる

と，OLRが表面温度でのみ規定されているというより

も，場所あるいは標高で決まっているように見える．

　5．2海氷上

　海氷の存在は，大気上端のアルベードを増加させ，

OLRを減少させる．日射の無い，あるいは少ない冬の

数カ月を除き，第7図に示した通り，短波長の効果が

優り，平均では強い冷却効果である．この海氷の放射

効果は，雲の放射効果に似ているが，開水面上の雲の

効果より小さい．しかし，今見ているものは，現実の

雲分布の下での効果であり，晴天下の海氷の放射効果

ではない．晴天下での海氷の放射効果（海氷0から

100％への）は，大気上端アルベードを30ないし40％増

加させるもので，平均的な雲分布の下での15ないし

20％の2倍になる．雲が，海氷の放射効果をマスクし

ているということができる．逆に，雲の放射効果（雲

100％，即ち単位雲当たり）は開水面上では30％程度で

10 “天気”46．11．
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あるのに対し，海氷上では10％程度でしかなく，海氷

の存在が雲の放射効果を減じていることにもなる．

　このように，雲と海氷は放射効果において相互に関

連している．もし，雲の分布と海氷の分布に関係があ

ると，海氷の放射効果は雲によってさらに影響を受け

ることになる．氷一アルベード間のフィードバックと

も関るということで，雲分布と海氷の関係の把握は将

来の重要な課題である．

　5．3　大気上端と地表面での比較

　大気上端と地表面での放射フラックスを，南極での

2か所の基地で比べ，雲量依存性を調べた．これは，

もともとERBEデータセットにある「晴天放射量」が

不確かで使えないため，地上観測雲量（目視観測）と

の対応づけを行うためであった．極域雪氷面上では，

第4節の通り，衛星から雲を検知するのが極めて難し

い
． ERBEでも「晴天」と「曇天」が誤識別されるこ

とも多い．実は，これを誤ると，測定放射強度から放

射フラックスヘの換算（即ち，反射の非等方性を表す

関数の適用）も誤ることになるが，その影響はここで

は小さいとして進めた．比較したのは，広域代表性の

ある内陸雪面上で地上観測の豊富な「南極点基地」と，

沿岸海氷上（定着氷）での代表値として地上観測を行っ

ていた「昭和基地」である．基地近傍数10km以内に

衛星測定視野が入ったものをとりあげた．

　年間を通して，南極雪氷面上では，雲は地表面を暖

め，大気を冷却する．即ち，地表面および大気に対し

て，放射強制力は長波長効果が優っている．ところが

大気上端では，雲は長波長放射を通じて沿岸域では夏

も冬も加熱であるが，内陸では夏は加熱に対し，冬は

逆にわずかな冷却という特異な性質を示す．いずれの

領域でも，夏は短波長放射を通じた冷却効果が優り，

年平均でも，短波長の効果が効き，雲の放射強制力は

負になっている．以前に，南極域でのみ雲の放射強制

力は特異的に正になるという結果が出されていたが，

そうはならなかった（Yamanouchi　and　Charlock，

1995）．

　5．4　全体の放射効果

　南極域における各プロセスによる放射効果がどのよ

うに対応しているだろうか．第8図に，いくつかのプ

ロセスを示したが，左下の実線に平行する傾きの変化

の場合，長波長放射の変化と，アルベードによる短波

長放射の変化が相殺することになる．これより傾きが

急である場合はアルベード効果が優り，緩い場合は長

波長放射の変化が卓越することになる．開水面上の晴
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大気上端アルベードと外向長波長放射量

に関する分散図．1987年10月平均値．開

水面上の晴天域（小点），開水面上の全天

候域（十字），海氷上の全天候域（黒丸），

大陸斜面上の全天候域（白四角），大陸内

陸の全天候域（＊）．左下の実線はアル

ベードと外向長波長放射の効果が相殺す

る傾き　（Yamanouchi　and　Charlock，
1997）．

天域を原点に，雲は大きな影響を与える（最大の放射

強制力は南大洋の南緯60度付近に現れる）．しかし，短

波長と長波長の効果が打ち消し合い，わずかに短波長

効果が優る．海氷の効果は，より短波長が強い，即ち

強い冷却効果をもつということである．一方，氷床の

高度の影響は長波長効果が強く，OLRを減少させる．

しかし，開水面から考えた全体の放射効果は短波長の

効果も大きく，短波長，長波長がほぽ等しくなってい

る．即ち，標高の高い氷床の放射効果は，全体として

は短波長，長波長で相殺する方向にあること．が分かる．

結果的に，大陸沿岸域が正味の放射効果としては最も

効き，放射冷却最大の領域になっている．

　ちなみに，同様の関係を北極域についても調べた．

グリーンランド氷床はあるものの，規模が小さいため

か，OLRが余り小さくならず，海氷域を多く含む全体

としては短波長効果が強く出ている．従って，正味の

放射効果は南極内陸域よりも強く，南極沿岸域と同等

であるということになる．

6．結びの言葉

南極観測隊と人工衛星から垣間見た南極域の放射収
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支について眺めてきた．ずいぶん解きほぐされてきた

ようで，まだ未解明な問題も多い．地表面，あるいは

大気上端での放射量，積分値では議論してきたが，本

当に内容を見るにはスペクトルの観測が必要である．

極域の雲の問題は大きく，衛星からも，より信頼性の

高い観測が求められており，レーダ，ライダーといっ

たアクテイブな観測を期待している．関連して，氷一ア

ルベードフィードバックヘの雲の関わりも課題であ

る．なお，38次観測隊による3度目の越冬の時は（1997

年；山内ほか，1999），仲間が「ドームふじ観測拠点」

にて一80度の中での観測を遂行しており，ブロッキン

グなど大気循環場との関連や内陸域の雲の影響など，

興味ある解析も始まっている（平沢，1999）．単に静的

なRadiation　climatology　lことどまらない発想が必要

であろう．
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