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Abstract: Examination of the effects of clouds, ice sheet and sea ice on the 

radiation budget in the Antarctic using Earth Radiation Budget Experiment 

(ERBE) data were reported. The continental ice sheet affects not only the albedo, 

but also the surface temperature because of elevation, and hence the OLR. Sea ice, 

which is a critical climate feedback factor, appears to have less impact on radiation 

than do clouds. However, these surfaces lie underneath clouds, and it was found 

that the independent effect of sea ice is as large as that of clouds, and clouds are 

masking the radiative effect of sea ice by more than half The radiation budget at 

the top of the atmosphere from satellite observation and that at the surface from the 

surface radiation measurements at Syowa and South Pole Stations were compared. 

Cloud radiative forcing at both stations for the surface, atmosphere and top of the 

atmosphere was derived. 

要旨： 地球放射収支観測計画 (ERBE)による衛星データおよび地上放射観

測データ等から，南極域における氷床，海氷および雲の放射収支に対する影響を

論じた結果を紹介する．大陸氷床は，アルベドに寄与すると共に，その高度に

よって地表面温度に，そして外向き長波長放射 (OLR)に影響を与えている．気

候の仕組みの中で重要なフィードバック効果を示す海氷は，大気外アルベード

を増加， OLRを減らす．雲の作用より海氷の働きは小さいように見えるが，こ

の海氷の影響は雲が現状の分布をしている下でのものであり，海氷独自の効果

はもっと強く，雲の効果に匹敵する．雲が海氷の効果をマスクしているわけで

ある．昭和および南極点基地で，衛星による大気上端での放射収支と，地上観

測からの放射収支が比較された．定着海氷域および内陸氷床上での地表面，大

気および大気上端での雲の放射効果（強制力）として導出された．

1. はじめに

83 

地球放射収支 (EarthRadiation Budget, ERB)は，グローバルな気候を決定する主要因とし

て，またグローバルな気候を示す指標として，重要な役割をもっている．冷源域を構成してい

る極域では，氷床や海氷といった雪氷圏，そしてそこに介在する雲とが，大気，地表面の放射

収支を支配する主要因となっている．しかしながら，雲と雪氷圏の地球放射収支への影響はよ
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く似ていることが多いと共に，本当のところ定量的に，どのような影響をもっているのか，こ

れまでの研究からは，未だその影響は正確には把握されてはいない．

地球放射収支は， 1960年代より衛星を使って観測されるようになった.R心CHKE et al. 

(1973)による最初の総合的な解析結果は， Nimbus3号衛星により観測された全球の年平均放

射収支を示しているが，極域にも注目して議論している. CHARALAMBIDES et al. (1985)は，

NOAA衛星の狭域帯走査放射データを使って 10年間の南極を含む南半球の放射収支のアノ

マリーを論じている．最近では， 1984年から観測が始まった「地球放射収支実験 (ERBE)」の

初年度の観測結果を HARRISONet al. (1990)がまとめ，非常に大きい雲の負の放射強制力が夏

半球の高緯度海上に見られること，大きい正の放射強制力が冬半球の高緯度に見られること，

そして南極大陸上の雲の放射強制力は概して小さいが，雲の識別の困難から，雪氷面上の放射

強制力は未だ不確かであることが報告されている．

衛星データが盛んに使われるようになる前は，南極域の地球放射収支は経験的関係式から求

められていた.IGY期（国際地球観測年）の地上での放射収支観測にもとづき， GABITES(1960) 

は，初めて，大気上端 (TOA)での放射収支を含む南極域における放射収支を評価した.SAS-

AMORI et al. (1972)の仕事は，南半球における地球放射収支と子午前方向のエネルギー輸送を

評価した代表的な結果であるが，衛星観測に比ベプラネタリー・アルベドは少し高め，年平均

の短波長放射反射量の緯度変化は小さめ，そして外向長波長放射 (OLR)の季節変化も小さめ

という結果であった．

大循環モデル (GCM)による気候研究の中でも南極域を含む南半球に着目した研究が行わ

れている.CHARLOCK and RAMANATHAN (1985)はアルベドの場と雲の短波長による放射強制力

を議論し，南極内陸では雲により大気上端のアルベドが増加するはずであることを示してい

る. TZENG et al. (1993)はGCMにより現代の南極の気候をシュミレートする研究を行った

が，その結果は，実際よりも雲量や降水を過大評価している．

これら地球放射収支研究の中で，雲の放射効果は最大の課題であろう．地球全体では，大気

上端での雲の放射効果は負であるとの通説であるが (RAMANATHAN et al., 1989; HARRISON et 

al., 1990), 極域では雲識別の難しさから正味の雲の放射効果は依然不確かである (CHARLOCK

and RAMANATHANN, 1985; HARTMANN et al., l 986; Lt and LEIGHTON, 1991; AOKI and 

YAMANOUCHI, 1992). 海氷は，気候に強いフィードバック作用をもつ因子として注目され，大

気中の放射場との関連が研究されてきているが，多くは地表面放射収支との関係のみで

(SHINE and CRANE, 1984; CURRY and EBERT, 1992; ALLISON et al., 1993), 大気上端での地球放射

収支との関係で論じたものは少ない．大陸氷床は，その表面の高いアルベードと高い標高で

特徴づけられており，その結果もたらされる低い地表面温度が長波長放射を支配している

(RASCHKE et al., 1973). 

ここでは，衛星による ERBEデータの他， NOAAAVHRRによるもの等，地上における南
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極点と昭和基地での放射収支観測結果と比較しつつ見ていこう (yAMANOUCHI and CHARLOCK, 

1994, 1995, 1997). ERBEデータは 1984年から ERBE衛星NOAA-9,IOの放射計で行われた観

測結果であるが，前者は極域をカバーしないので， NOAA-9,IOによる結果のみを扱った．広，

中，および狭視野の 3種類の放射計からなるが，ここでは狭視野の走査放射計による結果を

使った．短波長 (0.2-5.0μm)の反射量と長波長外向放射量 (5.0-50.0μm)からなっている

(BARKSTROM, 1984; BARKSTROM et al., 1990). 大気上端での放射フラックスは， 2方向反射関数

を用い，単一方向の放射強度観測値から評価されたものであり，また日変化モデルにもとづき

時間平均，空間平均がなされている (SMITHet al., 1986). ここで使ったデータは，日あるい

は月平均の 2.5°X2.5゚ 緯経度グリッドでのアルベド，短波長吸収量および外向長波長放射量

(OLR)であり (S-4),一部は平均前のピクセルデータ (S-8)であり，これは 3°X4.5゚の視野角，

すなわち衛星直下点では 44X65 kmサイズのものである.NOAA-9および IOのERBE走査

放射計データは 1985年2月から 1988年 12月の約4年間をカバーしているが，ここでは主に

地上観測との対比から 1987年2月から 1988年 l月を扱った．

地上観測データの一式は，昭和基地 (69°00'S,39゚35'E)にて ACR計画の一環として行われ

た放射観測結果である．直達日射， 2波長域での全天日射と雪面からの反射，下向き，上向き

の長波長放射である (YAMANOUCHI, 1989)南極沿岸域，定着海氷上の代表値として扱った．同

時に，地上気象観測の中で行われている目視の雲観測結果も利用した (JMA,I 989, I 990). も

うl式は， NOAAGMCCによる南極点基地 (90°00'S,2835 m a.s.l.)における地上放射観測結

果で (DunoNet al., 1989), 同じく直達日射，全天日射，反射，下向・上向きの長波長放射

から成る．内陸雪原上の最も代表性のある結果と見ることができ，衛星との比較が最適な場所

である．他に地上気象観測による雲量を用いた (NCDC,1991). 

2. 地球放射収支の概要

大気上端 (TOA)でのアルベド，外向長波長放射 (OLR),正味放射量をポーラ・ステレオ図

法によって示したものが図 la-dである．図 la,bの海上のアルベドのパターンは海氷分布を

反映しており， IO月は 60°S付近より南側に 55-65%の高いアルベドが分布しているが， 1月に

なるとその高アルベード帯は縮小してしまう．大陸上では 60-75%の値を示し，最大値は IO月

は75°S沿いに， 1月は 80°S沿いに分布する．

OLRは，四つの季節とも同様の，海上は極を中心とするほぼ同心円的な分布を，そして大陸

上は標高分布（図2)に平行した分布型を示している.7月は内陸で90W/m2の極小値から

50°sでの 220W/m2までの幅を持つのに対し， l月は 175から 225W/m2の間の狭い幅となる．

内陸では， 4カ月の中では l月のみ著しく異なった値を示すのに対し， 4,7, IO月は似かよった

値となり，南極内陸の冬の気温変化の特徴である「コアレス・ウィンター（ナベ底型気温推

移）」を類推させる．
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図1 全天候に対する ERBE月平均アルベド 1987年 10月 (a),1988年 1月 (b),外向き長波

長放射量 1987年7月 (c),年平均正味放射量 (d).

Fig. 1. ERBE monthly average albedo for full .Jky in (a) October 1987 and (b) January 

1988, (c) outgoing longwave radiation for full sky in July 1987 and (d) annual 

average net radiation for full sky in 1987 I 88. Data are plotted on a polar stereogra-
phic map, south of 50゚S. The 0°meridian is at the top, and latitude 60°and 75° 

S circles are drawn (YAMANOUCHI and CHARLOCK, 1997; NCAR Graphics). 

正味放射量は図 ldに示されている．海上では 4,10, 1月には海氷分布に依存するアルベドパ

ターンを反映して海氷縁で大きな変化があり，その外側は入射光の緯度変化を反映した同心円

状の分布を示している．海氷域から内陸では，短波長吸収量と OLRが相互に効き，正味放射

量の最低値（負で絶対値極大）は内陸中心ではなく，大陸周辺から西南極に現れているのが大
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図2 南極大陸氷床標高分布図， ERBE2SX2.5゚ グリッドでの値．

Fig. 2. Topography map of Antarctic continent averaged for 2.5°X 2.5゚ERBEgrid (original 

data were derived from DREWRY, 1983; YAMANOUCHI and CHARLOCK, 1997). 
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図3 年平均帯状平均短波長吸収量 (SAB),外向長波長放射量 (OLR),正味放射量 (NET)

緯度分布，全天候， 1987年4,7, JO月， 1988年 1月より．

Fig. 3. Latitudinal variation of annual and zonal average of shortwave absorption (SAB), 

outgoing longwave radiation (OLR) and net radiation (NET) for full sky from 

quarter(v months, April, July, October 1987 and January 1988. 

87 



88 山内恭

きな特徴である．すなわち，放射冷却の最大は中心部ではなく，沿岸部から海氷上にあるとい

うことである．

全球にわたるアルベド， OLR,正味放射量の帯状平均を図 3に紹介する．グローバルな全ぼ

うは本論の主旨ではなく，既に以前に紹介されている通りであり（例， VONDER HARR and 

SUOMI, 1971), 南北 37.5゚ の間が放射収支は正，それ以外は負になっている．極域に注目すると，

南北両極共大きい負の正味放射となっているが， 70゚ 以高の極域では，北極の方が南極より大き

な冷却を示している．これは，主に地形の違いに基づく OLRの違いによるもので南北で 50

W/m2の違いに及んでいる. 55゚ 以高の緯度帯では，短波長の吸収量も南北で有意の違いがあ

り，北極の方が吸収量大である．しかし， 55°-70゚では OLRの違いと相殺され，正味放射の違

いは 70゚ 以高でしか見られない．短波長の違いは，南大洋における雲量がより大であること

(HARRISON et al., 1990)や地表面アルベドが南の方が高いこと (BARKSTROMet al., 1990)のた

めと思われ，本来南半球の夏の方が北半球の夏より日射入射量が大であることを打ち消してい

る．

3. 氷床の放射効果

氷床は表面の雪や氷のアルベドが高いことにより短波長の放射収支に，また標高が高いため

に表面温度が低いことにより長波長放射に各々強い影響を与えている．既に前節で見たよう

に，氷床上，大気上端のアルベドはおよそ 65%と一様に高い．しかし，図 1を詳細に見るとア

ルベドの分布があり，標高や表面状態の違い，雲など途中大気の影響が考えられる．アルベド

の標高依存性 (DREWRY, 1983)を調べたところ，図 4aのようにわずかな依存性が見られる場

合があった．このアルベドは大気上端でのもののため，地表面のアルベドは変化しなくとも，

途中大気が薄くなることによっても大気上端でのアルベドは高くなり得る．その関係を見たの

が図 4中の線である.CHOU (1992)の方法により放射伝達式を計算したもので，地表アルベド

は80%に固定してある．太陽天頂角 o。のコサインが0.2と0.4(0i。=78.5゚と 66.4゚ ）の場合の例

で，観測値の高度依存性 (!%/km)がおおよそ説明できる．図 4bは同じく標高依存性を別の緯

度帯で見たものである．ここでは，測点を東南極と西南極の 2つに分けたところ，東南極分は

図4a同様の高度依存性であるのに対し，西南極の測点は大いにこの関係からはずれて，高い値

をとっている．大気外のアルベドが高いとは，涵養量が多い等で地表面アルベドが高いためか，

雲量が多いためか等，が想像される．雲量分布について，未だ確実な情報はないが， YANLOON 

(1972)や DOLGANOV(1986)といった歴史的データからは，西南極での高い雲量が期待できる．

そこで， 500mb高度に雲をおいたモデルについて再び放射伝達の計算を試みた．雲の光学的厚

さを変えると，はじめ r=0.3までは一旦アルベドは減少するものの，それ以上の厚さではアル

ベドは増加し，それに伴って高度依存性は小さくなっていく．西南極の測点の多くは r=0.3と

10の間に分布しており，雲量の違いでも説明できそうである．なお，西南極で涵養量は多い



南極域における雲・雪氷圏の放射効果 89 

80 

70 

．
 

2
 ゜＝ ゚。s ゚c ．
 
f
 

0

0

 

6

5

 

（索）

0
p
a
q
r
v
 

40 

80 

70 

ls"t:' 
.g ~ < 50 

40 

(a) (b) 
cos e0 = 0.4 

30 

゜
1 2 3 
Surface elevation (km) 

30 
4 0 1 2 3 

Surface elevation (km) 
4
 

図4 大気上端アルベドの標高依存性，全天候.(a)測点（黒丸）は 60°-90°E,65°-90°S, 1987 

年 IO月．点線と破線は地表面アルベド 80%に対して計算した大気上端アルベドで，太

陽天頂角のコサインが各々0.4と0.2のもの.(b)測点は 75°-77.5°Sで，黒丸は 0-

180゚E,330°-360゚Eの東南極，白四角は 180°-330゚Eの西南極， 1987年 10月．線は地表面

アルベド 80%,太陽天頂角のコサイン 0.4に対する計算値で，光学的厚さ（て）の異な

る雲を組み入れたもの．

Fig. 4. (a) Surface elevation dependence of ERBE top of the atmosphere albedo for full sky 

between 60°-90゚E and 65°--90゚S in October /987 and calculated top of the 

atmosphere albedo for clear sky with fixed surface albedo of 80努 forcosines of 

solar zenith angle 0.2 and 0.4, and (b) ERBE top of the atmosphere albedo along 

the latitude band 75°-77.5゚Sin October 1987 and calculated top of the atmosphere 

albedo for clear and cloudy sky, optical thicknessて=0 (solid line), 0.3 (dotted line), 

3.0 (dashed line) and 30 (dot dashed line), with fixed surface albedo of 80冤for

cosine of solar zenith angle 0.4 (YAMANOUCHI and CHARLOCK, 1997). 

(BROMWICH, 1988; G1ovlNETIO et al., 1992)こととも整合するが，細かなアルベドパターンは

これまでの涵養量分布記録からだけでは説明がつかず，マイクロ波観測等からの解析が待たれ

ている (ZwALLY,1977; COMISO et al., 1982). 

外向長波長放射 (OLR)は，図 5に見るように標高に対して明瞭な依存性を示している．標

高 1.6km以上では一20W/m2/kmの強い負の高度依存性， 1.6km以下では一5から一lOW/

m2/kmの依存性を示している．この OLRの地表面高度依存性は表面温度に関係していると予

想される．氷床の表面温度の高度依存性は既に地上観測データから SATOW(1978)によって，

また AVHRRデータを含めて KIKUCHIet al. (1992)によっても示されている. ISCCPの表面

温度データ (AVHRRによる， SCHIFFERand Rossow, 1983)を使って高度依存性を調べてみる

と，やはり OLRと同じように， 1.6km 以高では一 lか~- 15 K/km, 1.6 kmより低い地域では

-2,.....__,-4 K/kmの依存性が得られた.ISCCPからのあるいは SATOW(1978)からの 220K
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図5 外向長波長放射量の標高依存性，全天
候， 75°-77.YS,I 987年 10月．

Fig. 5. Surface elevation dependence of out-

going longwave radiation along the 

latitude band between 75°-77.5゚S in 

October 1987 (after YAMANOUCHI 

and CHARLOCK, 1997). 

で一12K/kmという依存性は黒体放射量に直すとー30W/m2/kmとなり，先に得られたー20

W/m2/kmよりかなり大きい依存性であり，単なる表面温度の黒体放射が OLRでないことが

分かる．

OLRと地表面温度 (Ts)の関係を図 6で調べたところ，ほぽ 1本のカーブで一意的に表さ

れることが分かった．同じく I'sによる黒体放射を実線で比較した.OLRは，温度の低い領域

では黒体放射に一致，ないしむしろ大きめなのに対し，温度の高い領域では OLRは黒体放射よ

り低めとなっている.OLRが表面温度の黒体放射とどれだけ違うか，その比を「等価射出率」c,

c=OLR/びTよ (I) 

と定義した• Eは高温域（沿岸域）で0.7付近から，低温域（内陸域）で 1.0前後まで変化し

ている• Eは大気温度ー表面温度によって決まっていると想像されるが，違う季節の結果と

も比較すると，むしろ高度によって規定されているようである．大気の温度鉛直構造は場所に

よって一次近似的には決められ，また水蒸気等の少ない中での変動は余り効かないため

(YAMANOUCHI and KAWAGUCHI, 1984), その結果等価射出率が決まっていると考えられる．等

価射出率は大気の寄与を表す指標であり，温室効果の度合を表している. RAVAL and 

応 MANATHANN (l 989)の定義した「温室効果」 gや STEPHENSand GREENW ALO (1991)の導入し

た「温室効果パラメータ」 Gとは

c = OLR/ B(I's)= 1-(B(I's)-OLR)/ B(I's)= 1-g, 

c = OLR/ B(I's)= I/ G, 

）

）

 

2

3

 

、
~
‘
、
,
｀

なる関係になっている．従って c>lならばg<Oとなり，大気は負の温室効果を持つことにな
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300 

図6 外向長波長放射量（黒四角）の表面温度依

存性と，黒体放射量（実線）の比較.75° ― 
77SS, 1987年 10月．

Fig. 6. Surface temperature dependence of ERBE 

outgoing longwave radiation (solid square) 

and black body radiation (solid line) along 

latitude band 75°-77.5゚Sin October 1987 

(YAMANOUCHI and CHARLOCK, 1997). 
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り，また e=I, g=Oならば大気の効果は全くないことになる．大陸内陸域では，季節を問わず

E = l, すなわち大気効果が0という大変特異な状況が実現している．これは大気が全く放射と

相互作用していないのではなく，強い接地逆転を伴う低い地表温度のため，見かけ上，大気の

放射効果が無いように見えるわけである．

4. 海氷の放射効果

既に第2章，図 lで見たように海氷分布は大気上端のアルベドや長波放射を支配している．

ここでは，月平均， 2SX2.5゚ グリッド平均の ERBE放射データを衛星マイクロ波観測 SSM/1

による海氷密接度 (NSIDC,1992; COMISO et al., 1984)の2SX2.5゚ グリッド，月平均化した

ものと比べた．図7がある緯度帯についてのアルベドや放射フラックスの密接度依存性を見た

ものである．アルベードと海氷密接度との相関は極めて高い．図中の実線は回帰直線であり，

この直線の傾きが海氷の放射効果を表している. HARTMANN and DOELLING (1991)が雲につい

て定義したと同様，海氷についての「放射効率」 iceradiative effectiveness IEをアルベド aに

ついて以下のように定義する．放射強制力が平均状態との差であるのに対し， 100%と0%との

違いで，単位効果を表している，

/£(albedo)= a(l00% ice)-a(O% ice). (4) 

図7aでは 20.7%となっている．アルベドに伴い日射吸収量 Sも海氷密接度と高い相関を示し

（図 7b),短波放射効率

/£(SW)= S(l00% ice)-S(O% ice), (5) 

は一62.8W/m2となった．
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図7 全天候，大気上端アルベド (a), 短波長吸収量 (b),外向長波長放射率 (C), 正味放射

量 (d), の海氷密接度依存性.60°-62SS, 1987年 10月．

Fig. 7. Sea ice concentration dependence of, (a) top of the atmosphere albedo, (b) shortwave 

absorption, (c) outgoing longwave radiation and (d) net radiation, along latitude band 

60°~62.5゚Sfor full sky in October 1987. The solid line is a linear regression line 

(YAMANOUCHI and CHARLOCK, 1997). 

OLRも海氷密接度に依存して変化している．変化幅は小さく，相関係数も下がるが，密接

度の増加に伴う OLRの減少は明瞭である．すなわち開水面に比べて海氷表面温度が低いこと

に対応している．長波放射効率は OLR(F)によって

/E(L W)= F(O% ice)-F(100% ice), 

と表され， この場合9.3W/m2であった．全体として正味の放射効率

/£(NET)= /£(SW)+ /E(L W), 

(6) 

(7) 

は一53.4W/m2と，短波長の影響が優勢であった．

ここまで見てきた海氷の放射効率は，雲の存在下でのもの，すなわち平均的雲分布の下での

効果であって，海氷のみ独立の放射効果ではない．しかし，現 ERBEデータでは海氷域の晴天

放射量は算出されている数も限られ（雲量が大で晴天域まれ），その信頼性も低い（雲検知の
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問題）ため，海氷や雲の放射効果を独立に求めるのは難しい．ただし開水面上では晴天放射量

も得られており，信頼性も高いので，この場所で雲の放射強制力 CF、放射効率 CEを求めた．

CF= CF(SW)+ CF(L W), (8) 

CF(SW)= S(ave. cloud)-S(0% cloud)= CE(SW)X Ne, (9) 

CF(LW)= F(0% cloud)-F(ave. cloud)= CE(LW) x Ne, (10) 

ただし Neは雲量である．単位雲当たりの強制力である放射効率が，アルベドについては低緯

度側よりも高緯度側で大になっており，晴天アルベドにも見られるように太陽天頂角依存が効

いているのかもしれない．短波長の放射強制力が 1月は一-130------I 60 W / m2と，全球，季節を通

じての最大値である (HARRISONet al., 1990). これは，南大洋の雲量が 80%と高いことによっ

ているが，雲の放射効率で見ても 62SSの南で一200W/『而を越えており大変大きい値であ

る．雲の短波長放射効率は，海氷（ただし雲の下）の 2倍 (10月）から 3倍 (I月）となってい

る．長波長の放射強制力は 20から 45W/m2と，季節や緯度で異なるが相対的な違いは海氷の

場合よりも小さい.ISCCP雲量を使った放射効率は，やはり高緯度側ほど大きく，海氷に比べ

短波長以上に大きい．全体として正味の雲の放射強制力は夏の一120W/而前後から冬の十40

W/m2まで変化している．

このように見てくると，海氷の放射効率を議論するのには，海氷域の雲分布が重要な問題に

なってくる. ISCCPのデータで見る限り（海上の雲量は大陸上に比べれば信頼性が高いと思

われる；山内， 1997;Rossow and GARDER, 1993), 雲量の海氷密度に対する依存性はあまり明

瞭ではないが， OO/4の部分とそれ以外，すなわち開水面上と海氷域では有意の差，帯状平均で見

て前者が 70-85%をとるのに対し後者は 10%程度低い雲量となっている（図 8).もしこの結果

が現実であるとするならば，雲は海氷の放射効果を打ち消すように分布しているという興味あ

る関係になる．

100 

80 

l 
図8 ISCC全雲量の帯状平均値緯度分布，開さ 60

5 
水面上（四角），海氷上（黒丸），大陸上 E 

cu 
（アスタリスク）， 1987年 10月． で 40

豆
Fig. 8. Zonal average of ISCCP total cloud 0 

amount over open water (open 20 

square), over sea ice (solid circle) and 

over the continent (asterisk) in October 

1987 (YAMANOUCHI and CHARLOCK, 

1997). 

water 

-80 -70 -60 -50 

Latitude (0) 
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5. 地上観測との比較

ERBEの大気上端でのアルベードや放射フラックスを，悔氷の上として昭和基地や内陸の南

極点基地での地上観測と比較，雲の放射効果を調べた (YAMANOUCHI and CHARLOCK, 1995). 地

上の 1点観測と比較し得るよう， ERBEのピクセルデータ (S-8)を使った．昭和基地では，オ

ングル島西側の比較的表面状態一様である場所，緯度で土0.2゚，経度で0.6゚ 幅の中のピクセルを
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図9 (a) FRBE S-8外向長波長放射量 (OLR)と地上での下向 (LWD),上向 (LWU)正味

(LWN)長波長放射量，比較. (b) ERBE S-8大気上端アルベド (TOA)と地表面アル

ベド (SFC) の比較• (C)地上観測目視雲量．昭和基地，衛星通過時刻， 1988年 1月．
Fig. 9. Comparison of ERBE S-8 outgoing longwave radiation (OLR) with downward 

(LWD), upward (LWU) and net (LWN) longwave radiation at the surface (a) and 

comparison of ERBE S-8 top C?f the atmosphere albedo (TOA) and surface albedo 
(SFC) at Syowa Station at the time of a satellite pass in January 1988 (b). Also 

compared are cloud amounts visually observed from the surface (c) (YAMANOUCHI 

and CHARLOCK, 1995). 
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使用．南極点基地では， 90°Sの周囲 0.5゚ 以内のピクセルを使った．

95 

5.1. 昭和基地

図9は昭和基地， 1988年 l月の地上放射フラックス (YAMANOUCHI, 1989), 大気上端放射フ

ラックス，アルベドの比較である．同時に地上観測雲量 (JMA,1990)をも並べた．地上での

下向長波長放射は雲量と高い相関があり，正味の長波長放射は逆相関を示す．大気上端の外向

長波長放射 (DLR)は雲量とゆるい対応を示しており，時期により相関の高い時と低い時があ

る．一括してこの関係を見ると，雲量が0から IOに増加すると，地上の正味長波長放射は 52

W/而減少， OLRは27W/而減少で，雲は温める方向に働くのに対し，大気については差引

25W/而冷却の増加となる．

図9で見るアルベドの比較からは，雲量に対してある程度の対応が見られるが，変動が極め

て大きい．衛星の通過時刻が早朝か夕方遅くのため，太陽高度低く，方向別反射率の補正等難

しさが多く，あまり精度の高いデータになっていない問題もある．とにかく雲量と対比すると，

地表面アルベドは 8.5%増加する．雲以外の，地表面状態そのものの変化も含まれている可能性

がある．短波長吸収については，昭和基地では太陽高度が日変化するので，日平均を S-8デー

タから求めるのは不適当であり，先に使った 2.5°X2.5゚ グリッド平均の S-4データを使用した．
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図10 FRBE S-8外向長波長放射量と地上での下向，上向，正味長波長放射量比較，及び地

上目視雲量．昭和基地，衛星通過時刻， 1987年 7月．

Fig. 10. Same as Fig. 9 but for July 1987 (YAMANOVCHI and CHARLOCK, 1995). 
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図11 外向長波長放射量と地上での正味長波

長放射量の雲量依存性，昭和基地 1987

年7月．

Fig. I I. Cloud amount dependence of outgo-

ing longwave radiation (OLR) and 

net longwave flux at the surface 

(LWN), Syowa Station, July I987. 

Solid and dashed lines are regression 

lines (YAMANOUCHI and CHARtOCK, 

I995). 

領域が広く，地表面状態の一様性，雲分布の一様性の問題から難点が多いものの，大気上端で

の短波長吸収量は雲量と良い相関を示した．雲量 10への変化で，大気上端では 55W/m2の減

少，地上でも 66W/m2の減少と，いずれも冷却効果であるのに対し，大気に対しては吸収量は

11 W/而増加するということで，加熱効果となっている．これらの結果を合わせて，雲の正味

の放射効果は，大気上端で一33.1W/mら地上では 4.5W/m2とわずかな加熱，そして大気には

対しては一37.6W/m2と大きい冷却となった．

図 10は，昭和基地， 1987年 7月の長波長放射フラックスの変化を比較したものである．地

上での下向長波長放射は雲量と良く対応するのに対し， OLRは変動が小さく，雲量との対応は

あまり明瞭ではない．図 11に雲量との対応関係を見たが， OLRは雲で 13W/而減少，地上の

正味放射は 31W/m2の減少でいずれも加熱効果であるのに対し，大気に関しては 18W/而増

加することで冷却を増している．このように，雲は定着海氷上では，冬期でも OLRに対して

は正の放射強制力（加熱効果）となっている．

5.2. 南極点基地

図 12はアムンゼン・スコット南極点基地における ERBEによる大気上端での放射と地上で

の放射観測 (NOAAGMCCによる； DurroN et al., 1989)を比較した．緯度 90°Sで，衛星の

すべての軌道がひっかかるため，多くの ERBEデータが使えるが，地上観測データ（雲量）の

制約から 6時間ごとの比較とした．地上での下向や正味の長波長放射は雲量と良く対応するの

に対し， OLRは変化が小さく，雲量との対応はこの図で不明瞭である．雲量と直接対応を調べ

たところ， OLRは雲で4.3W/m2とわずかな減少，地上正味長波長放射は 50W/m2と大きい減

少，差引大気に関しては正味長波長放射は 40W/而増加と，冷却の増大を意味している．アル
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図12 図9と同じ．ただし南極点基地．
Same as Fig. 9, but for the South Pole (YAMANOUCHI and CHARLOCK, 1995). 

ベドに関しては，図 12では雲量とわずかな対応が見られた．雲によらないアルベド変化が大き

いため，相関は低くなっている．大気上端アルベドは 6.2%の増，地表面アルベド 2.3%の増で

ある． その結果，短波長吸収量は大気上端で 33W/m2の減少，地上でも 33W/m2の減少と冷

却効果を表し，差引大気に関しては雲の放射効果は 0という結果である．正味放射量は，大気

上端で29W/m2の減少，地上で 17W/m2の増加，そして大気に関して 46W/m2の減少となっ

ている．すなわち，大気上端では主に短波長による冷却，大気に関しては長波長により強い冷

却，そして地上では加熱効果となっている．なお， ERBEアルベドは，雲識別の問題から， ERBE

で雲域とされたデータは数少ないが異常に低い値となっており，問題を含んでいるので，これ

らは解析から除いている．

図 13は，南極点基地， 1987年 7月の長波長放射フラックスの比較である．平均雲量は 3.1と，



98 山内恭

200 
South Pole, July 1987 

150 

゜゚
ー

(
a
E
l
M
)
 

LWU 

0
を
漏

十

．．
 

••••• 

+
 

.＋ 

:
 

••• 
t
 

州

ヰ

＾
 

ぜ・

•. 

＋
 

ゃ
．．．．． が
な

ィ
＊
 
.+ 

．十＃
 

＋． 叫

＾
 

z
 
w
 

3
 

L
 

や
＋
 ＋＋ 

＋． .+ 

十ぃ．
+
 

＋＋ 
＊． 
ふぷゲぶ

令
＋
t
 
ん

磁

＋
 

＋
 
＋
 
丑
―

0

0

 

5
 

x
n
u
a
 > ll
B
!
P
B
t
l
 

-50 
0 5 1 0 15 20 25 30 

f:ln~ 瓜八~=r『い」0 5 1 0 15 20 25 30 
Date 

図 13 図 10と同じ．ただし南極点基地．

Fig. 13. Same as Fig. JO, but for the South Pole in Juzv 1987 (YAMANOUCHI and 

CHARLOCK, /995). 
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図14 外向長波長放射量と地上での正味長波長放射量の雲量依存性 (a),外向長波長放射量と

地上での正味長波長放射量の下向長波長放射量依存性 (b), 南極点基地， 1987年 7月．

Fig. 14. (a) Cloud amount dependence of outgoing longwave radiation (OLR) and net 

longwave flux at the surface (LWN), (b) downward longwave radiation dependence 

of outgoing longwave radiation (OLR) and net longwave radiation at the surface 

(LWN), South Pole, Ju(v 1987 (YAMANOUCHI and CHARLOCK, 1995). 
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1月よりかなり小さい．地上での放射フラックスは雲に良く対応しており，一方， OLRの変化

は小さいものの，やはり雲量に対応が得られる．雲量と直接比較した図 14aから， OLRは雲量

によって増加する (5.2W/mりという大変興味ある結果が得られた．地上での正味放射は同じ

量だけ減少しており差引大気に関しては IOW/而冷却が増加している．夜間の目視雲量観測

が難しいという問題があり，雲量の良い指標となっている (yAMANOUCHI and KA w AGUCHI, 

1984; YAMANOUCHI, ]985). 下向長波長放射との対応を改めて図 14bで調べた．この図でも，雲

による OLR増加が確認され，雲量 10に対応する下向長波長放射変化に伴い OLRは同じく

5.2 W/m2の増加となった．雲の長波長放射強制力が負になっていることが確認され，南極内陸

の特異性が示された．

6. まとめ

雪氷面上では ERBEのシーン同定（すなわち雲検知）が不確かなため (LI and LEIGHTON, 

1991)開水面上以外では，「晴天放射量」は使うのをさけた．しかし，晴天域の抽出のみがあや

しいだけではなく，全天候についての放射量についても実は問題がある．なぜなら放射フラッ

クスは，各測定された放射強度よりシーン同定に基づいて角度分布関数を選び，その関数によ

り算出されているからである．雲と雪氷面でも角度分布関数は異なり，雪氷面（晴天域）であ

るのに「雲」と判断されれば違った角度分布関数が適用され，誤った放射フラックスとして算

定されてしまう．南極点基地上空のアルベドでは．誤ったシーン同定により，あるいは不適当

な角度分布関数のせいで異常に低いアルベドと計算されてしまった点（これは“雲域”と判定

されている）が他の点とかけ離れた値を示している．前章の議論ではこうした点は除いて扱っ

ている．本報告全体では，この問題は日平均や月平均値には大して影響をしていないと見て

扱った．

放射収支の水平分布から，南極域では，年平均で一120W/m2という最小の正味放射（最大

の冷却）は南極大陸周辺と西南極に現れていることが明らかになった．一方，大陸の深内陸で

は一70--咽 OW/m2という最低ではない値となり， これは南緯60゚ 付近の海上の値に相当する．

60°S以北正味放射は急増するが，それでも 50°Sまでは全域で負の値となっている．氷床は雪

氷面の高いアルベドと高い高度による著しい低温で規定された長波長放射で特徴づけられる．

氷床の高い高度は，表面湿度を低下させ，また大気層の厚さを薄くし，長波長放射を減少させ

ることで，北極とは異なった放射収支環境を現出させている．

海氷は，日の照っている季節は短波長放射を通して放射収支を強く支配している．海氷は

OLRを少々減らすと同時に大気上端のアルベードを約20%増加させる．冬の数力月を除い

て，短波長放射に対する影響が長波長放射より優っている．定着氷上の晴天下での大気上端ア

ルベドは 43から 56%に対し，開水面上では 13から 15%である (I月）．晴天下での海氷のアル

ベド放射効率は 30-40%で，第 5章で見た平均雲量の下での海氷の放射効率 15から 20%の2
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図15 大気上端アルベードと外向長波長放射屋に関する分散図.1987年 IO月.55°--57.5"Sの

開水面上の晴天域（小黒四角），開水面上の全天候域（十字）， 60°-62.5"S,海氷上の全天

候域（黒丸）， 67.5"-70°S,大陸斜面上の全天候域（白四角）， 82.5"-85°S,大陸内陸上の

全天候域（アスタリスク）．左下の実線はアルベドと外向長波長放射の効果が相殺す

る傾き．

Fig. 15. Scatter diagram of top of the atmosphere albedo versus outgoing longwave radia-

tion for clear sky over open water (5S"-57.5'S; small solid squares), full sky over 

open water (55°57.5" S; crosses), full sky over sea ice (60"-62.5°S; solid circles), full 

sky over continental slope (67.5"-70゚S;open squares) and full sky over continental 

interior (82.5°-85゚S;asterisks). The solid line at the bottom left of the figure 

shows the slope of the relation between albedo and OLR when both effects are 

identical (YAMANOUCHI and CHARLOCK, 1997). 

倍以上である．つまり，雲が海氷の放射効果を半分以下にマスクしていると言える．一方，雲

のアルベド放射効率は開水面上で 30%となるのに比べ，定着氷上， 100%密接度海氷上では 10%

ほどにしかならず，海氷が雲の放射効果を減じていると言うこともできる．もし雲分布が図8

のように海氷分布に依存しているならば，海氷の放射効果は雲で補償されていることになる．

雲分布が海氷分布とどう関係しているかが大きな問題で，今後の研究課題である．

雲や海氷，氷床が各々短波長放射や長波長放射にどのような影響を与えているか，総合的に

比較すべく図 15を作った．開水面上の晴天域から始まり，雲は短波，長波に大きな影響を示

すが，その傾きは短波，長波がキャンセルし合うものに近く，わずかに短波長の効果が優って

いる．海氷の効果は短波長でより強く，傾きは急になっており，海氷は強い冷却効果を持つこ

とがわかる．一方，氷床の表面高度の増加は長波長放射により強く効き，加熱効果となってい

る．しかし，開水面を起点とした氷床そのものの放射効果は短波長にも強く効いており，短波，

長波の効果がほぼ等しいものになっている，従って，氷床の高い高原部は，短波，長波がほと
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んど相殺して，開水面と似たような正味放射の値を示すことになる．
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