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序

　気候の予測可能範囲と人問の気侯に及ぼす影響を明確にするために気候のメカニズムの理解を

深めることを目的とし，具体的な目標として，①1～2ヵ月を対象とした長期予報の物理的基礎

の確立，②数ヵ月～数年にわたる全球的気候変動のうちの予測可能面の理解，③数十年にわたる

人為的あるいは自然の影響に対する気候の応答の評価，を掲げた世界気候研究計画（WCRP）が

世界気象機関（WMO）と国際学術連合会議（ICSU）とによって立案された．この計画は，その

実施について世界各国に参加が要請された国際協力事業である。

　これを受けてわが国では，1986年測地学審議会が気候変動国際共同研究計画（WCRP）の実施

についての建議を行った。この計画には，

　1．気候変動予測とそのモデル

　2．雲の分布とその気候への影響

　3．大気大循環に及ぼす熱帯海洋の影響

　4．海洋混合層の実験観測

　5．南極域の大気と海氷の年々変動

　6．気候に対する自然的要因及び人為的要因の影響

の6課題が含まれている。

　気侯変動の物理機構を理解するには，気候の変化に伴って雲がどのように変化し，その結果放

射過程を通して雲がどのように気候に影響を及ぼすかを知らなければならない。しかし，現在の

気候の下で雲が地球上にどの様に分布し，その放射特性がどのようなものかの基本的知識さえも

不十分である。そこで雲の形成・維持過程を解明するとともに，雲粒・雪結晶の大きさや雲水量

等の放射特性に対する影響を明らかにし，雲の分布状態とその放射特性との問の関係を見い出

し，衛星雲データから有効な情報を取得する必要がある。この目的を達成するために，上述の課

題2r雲の分布とその気候への影響』が策定された。研究項目には

　1．雲の分布と放射の基本特性

　2．雲の放射過程の実験観測及びモデル化

　3。気候災害と層状雲の変動に関する研究

があげられ，それぞれ大学，気象庁，科学技術庁が担当することとされた。

　この計画を受けて，気象研究所では特別研究r雲の放射過程に関する実験観測及びモデル化の

研究』を昭和62年度から4年計画で進めてきた．この研究の内容は，

　1．雲の微物理特性及び放射特性の総合観測

　2．雲の放射過程のモデル化



　3．雲の放射過程のパラメタリゼーション及び検証

である。

　また，気象研究所は，この研究に先立ち，昭和59年度から3年計画で，気象庁の特別研究とし

てr雲及び放射の総合観測手法の研究』を実施した。この研究の内容は，

　1．雲粒子ゾンデシステム及び観測手法の開発

　2．航空機搭載雲粒子測定システム及び観測手法の開発

　3．『航空機搭載雲内工一・ゾル測定システム及び観測手法の開発

　4．航空機搭載雲観測用分光日射測定システム及び観測手法の開発

である。これらの研究には気候研究部をはじめ物理気象研究部，応用気象研究部，気象衛星・観

測システム研究部の延べ約30名の研究者が参加，協力した。

　本報告書はこれら7『年間に亘る研究成果をまとめたものである。個々の研究成果については既

に気象学会等で発表されているものもあるが，今後の研究活動の一助となることを願い，これま

での研究成果をまとめ印刷発行することとした。内容は測器の開発に始まり観測方法，観測デー

タ，その解析結果及びモデル化に関する研究と多方面にわたっている。その内容の詳細は本文に

譲るが，雲の気候に及ぼす影響解明に関する研究は緒についたばかりであり，今後気侯研究の重

要課題として益々重みを増すことになろう。この分野の今後の研究促進に貢献出来るものと信ず

るものである。

　なお，気象研究所では平成3年度から10年計画でr雲が地球温暖化に及ぼす影響解明に関する

観測研究』（科学技術庁；海洋開発及び地球科学技術調査研究促進費）を推進すること『としてい

る。気候システム解明のためにこの分野の研究の一層の進展を望みたい。

平成3年11月

気候研究部長古賀晴成
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概 要

　雲とその放射の過程は，地球一大気系のエネルギー収支を支配しており，気候変化の予測にお

ける不確定性の主要因として，緊急に解明すべき課題の一つとされている。気候形成に及ぼす雲

の役割を解明し，気候変化の予測精度を高めるためには，雲とその放射効果を適正に表現できる

気候モデルを開発するとともに，各種衛星を利用した雲の分布・性状のグローバルな観測法を開

発する必要がある。それには，雲と放射の総合的な観測による実態把握と，物理法則に基づいた

各過程のモデル化が基本となる．このような観点から，雲を捕らえようとする大々的な雲と放射

の実験観測が，WCRPの一環として欧米および日本において80年代後半に開始された。

　気象研究所においても，特別研究費による研究課題としてこの問題に取り組んだ．ただし，わ

が国においては経験の乏Lい雲の直接観測，特に航空機観測を開始するにあたって，まず必要な

測器の開発から始めねばならなかった。即ち，わが国のWCRP実施に先行し，1984－86年度に特

別研究r雲及び放射の総合観測手法の研究」が行われ，引き続く特別研究r雲の放射過程に関す

る実験観測及びモデル化の研究」（1987－90年度）の実施に備えた。後者は，わが国のWCRPの

課題2r雲の分布とその気候への影響」に関する気象庁の研究活動として位置づけられる．

　本研究報告書は，計7年間にわたる2つの特別研究の成果をまとめたものである。本書の構成

は，2部から成る。第1部においてr雲及び放射の総合観測手法の研究」における4種の独創的

な観測システムの開発が述べられる。第n部は，r雲の放射過程に関する実験観測及びモデル化

の研究」における多様な研究活動の成果が章別に記述される。また補章として，航空機観測に用

いられた測器類の特性，観測データ・ディレクトリー，および研究成果の一覧表を付した。

第1部　雲及び放射の総合観測手法の研究

　第1章は，この特別研究においてなされた4種の観測シスデムの開発が述べられている．一つ

は，小型テレビをつんだ雲探査用の新型ゾンデ（1．1節）であり，他の三種は航空機観測用の測定

システムで，雲粒子ゾンデと同じ原理を応用した雲粒子測定装置（L2節），雲内のエー・ゾルを

分離測定するための装置（L3節），および分光反射特性を測るための多波長日射計（L4節）であ

る。前三者の開発により，雲を構成する粒子の3次元分布の測定が可能となる。また，多波長日

射計の開発により，雲の微物理特性と太陽光の反射特性の対応の調査が可能となる。各測定シス

テムの構成・性能の要点は，以下の通りである。

　1）雲粒子ゾンデシステム（L1節）

　雲内の雲粒子（雲粒・氷晶）の数，粒径分布・相の鉛直分布をゾンデによって観測するシステ

ム。雲内に向けて雲粒子ゾンデを飛揚し，雲粒，氷晶を透明なフィルム面に連続的に捕捉して，

一3一
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TVカメラで撮影した映像を地上に電送するシステムである．地上に電送された画像は，雲粒子

画像解析装置により処理され，雲粒子の粒径分布など統計量が求められる。雲内の雲粒子の7

μm～1000μmの大きさのものが測定可能である。地上から高度約15kmまでの雲の内部が観測で

きる。室内及び野外実験によって改良を重ね，ゾンデの雲粒子捕捉率を大きくした。直径が7

μmの小さな雲粒の捕捉率が大幅に改善され0．1程度までになった。

　2）　航空機搭載雲粒子システム（1．2節）

　航空機に搭載して，雲内の雲粒子の数，粒径，相を測定するシステム．システムはセンサー部

と雲粒子画像収録装置から成る．機外に突出したパイプを通して，航空機の飛行速度（約80

m／s）で多量に飛び込む雲粒子を高速制御シャッター機構によって適切な量に減らし，回転ドラ

ム上のスライドに捕捉する。これを顕微鏡CCDカメラで撮影する。以上がセンサー部である。機

内には収録装置があり，ビデオテープに収録された映像データは地上で画像分析装置にかけられ

雲粒子の数，粒径，相が求められる。層状雲の飛行試験を繰り返し，改良を加えた結果，直径5

μm～500μmの雲粒と氷晶の数と粒径が高い精度で測定できるシステムとして完成した。

　3）　航空機搭載用雲内工一・ゾル観測システム（1．3節）

　雲内のエー・ゾルを航空機によって測定するシステム。雲内の気流を高速で取り込み，空気か

ら雲粒子を除去し，エー・ゾル粒子のみを取り出して計測する。雲粒子とエーロゾルとを分離す

るのにバーチャルインパクター方式のセパレータを設計した。これにより，直径2μm以上の雲

粒子は効率よく除去されており，雲内工一ロゾルの観測における雲粒子とエー・ゾルの分離とい

う目的を達した．また，空気取入れ口の着氷防止にヒーターを使用し，過冷却雲内での観測に対

応できるものとした。

　4）　航空機搭載観測用分光日射測定システム（1．4節）

　雲の分光反射特性を航空機によって時間的空間的に高分解能で測定する分光日射測定システム。

システムは上向き，下向きフラックス測定用の一対の多波長全天日射計から成る。日射計セン

サー部には発泡石英の拡散板があり，これで得た日射フラックスは干渉フィルターによって分光

される。測定波長は，可視から近赤外域（420～1650nm）にかけての9波長で酸素吸収帯の760

nmおよび水蒸気吸収帯の720nm（後に938nmに変更）を含む．分光された光は，ビームスプ

リッタにより分割され，Si光ダイオードおよびGe光ダイオードの受光素子により検出され，記

録される。日射計出力は，航空機の機体姿勢データ，対空速度データなどと共に，データ・ロ

ガーと通してCMTに収録される。

　これ等の測定システムは，実際の航空機試験観測等を通して改良を重ね，その性能については

満足すべき結果を得た．そして，引続き行われた雲と放射の実験観測の目玉測器として使用さ

れ，大変興味深い観測結果をもたらし，国内外の注目を集めている。
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第H部　雲の放射過程に関する実験観測及びモデル化の研究

　本研究では，太陽放射エネルギーや赤外線熱放射エネルギーの収支に関与する雲の放射特性

（太陽放射の反射率・透過率・吸収率や赤外放射の射出率など）と，雲の性状（微物理特性，分

布状態など）との関係に関する理解を深め，大気大循環モデル（GCM）における雲の放射過程の

パラメタリゼーションを改良することを目的としている。研究内容は，層状雲の微物理特性と放

射特性の実験観測（第2章，第3章），雲の放射伝達過程のモデリングとGCM用の放射スキーム

の改良（第4章），及び衛星データの利用（第5章）など，多彩な活動を含む。雲と放射の実験観

測は，①前線や寒気吹き出しに伴う雲など，主として下層・中層の層状性水雲を対象とした航空

機観測（第2章）と，②巻雲など上層の氷晶雲に対する地上観測（第3章）に分けられる。実験

観測の概念をFig．Aに示す。

　第2章は，航空機観測について記述される。航空機観測では，雲と放射の測定の同時性を確保

するするために二機の小型飛行機を使った同期飛行観測を工夫した（1987年度は，一機のみ使

用）。この方法を採ることにより，雲層の放射収支および雲物理特性と放射特性との関係を調べ

る上で必要な良質の測定データが得られるようになった（2．1節）。航空機観測に用いた測器と測

定法の説明が2．2節においてなされる．

　航空機観測は，1987．9．19－21（1987年度），1989．3．28－30（1988年度），1989．12．20－23

（1989年度）および1990．12．13－16（1990年度）に，八丈島（33。06／N，139。47’E）の近海上に

て実施された．取得されたデータは，内外の研究者が利用できるように整理されている（補章

A．2観測データ・ディレクトリー参照）。各年度毎の典型的な層状雲の観測事例における雲物理

および放射データが，2．3節に示されている。これらの測定データは，雲の構造や放射収支の解析

など，様々な観点から解析されており，これまでに得られた結果については2．3～2．8節に報告さ

れている。そこではいくつかの重要な知見が得られた．まず，北西太平洋域の特徴的な雲の一つ

である冬季の層積雲の構造について，その特徴が明らかにされた。即ち，暖かい海洋上（海面温

度～20℃）の層積雲は，一般にその下に積雲が散在する二層構造を成しており，その雲頂部に

は，しばしば強い温度逆転を伴っている。また，雲底下では，しばしば降雨があった。層積雲の

微物理特性は，一般に水平・鉛直方向にきわめて不均質である。水平方向の変動に関しては，比

較的大きなスケールでは数kmの周期の変動が放射データおよび雲物理データの分布に認められ

る（2．3節）。

　ほぼ同じ雲頂温度（約一4℃）をもつ水雲および氷化した層積雲の微物理構造（粒径分布，雲

水量など）が調べられた（2．4節）。水雲の場合，鉛直方向には雲水量は雲底部で小さく，雲頂部

に上がるほど増大している。一方，雲粒子数は，雲層を通じてほぼ一定であり，雲水量の変化

は，雲粒子の大きさの変化によってもたらされている．また，雲頂温度が一4℃程度の比較的暖

かい層積雲においても氷晶が発生することがあり，そのような氷化した層積雲では，雲水量は逆
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に雲底部で大きくなっていた。そして，雲層上部で氷晶が発生し，雲内で昇華や雲粒付着により

成長するとともに融解している様子が，FSSPや2D－Cデータの解析で観察された。

　航空機観測では，雲内・外でのエーロゾルの測定も行われた（2．5節）。これには，粒子の運動

慣性の違いを利用してエー・ゾルと雲粒子を分離するための雲内工一・ゾル分離装置が使われた。

これにより，雲形成におけるエーロゾルの変化を示す興味ある結果が得られた。即ち，雲内にお

いてサブミクロン領域（半径0．15－1μm）のエーロゾル濃度の顕著な減少が観測された．これ

らの粒子は，凝結核として働き雲粒子に移行したものと考えられる。また，海塩粒子や硫酸アン

モニウム粒子など凝結核となりうる吸湿性のエーロゾルが残留していることも検出され，雲層内

においても過飽和度の低い，あるいは未飽和の空間領域が混在していたことが示唆された。

　雲上を飛行する航空機に搭載した多波長日射計（1．4節参照）による雲の分光反射率の測定か

ら，リモートセンシング的に雲物理パラメータを推定する方法を開発した（2．6節）。これは，可

視域の波長500nmと近赤外域の1650nmのチャンネルの反射特性を組み合わせて，雲層の光学的

厚さと雲粒の有効半径を同時に推定する。また，大気中での混合比が一定な酸素分子の吸収帯

（760nm）の反射率から雲水量を，更に938nmの水蒸気吸収帯の反射率から雲内の平均水蒸気量

を推定する画期的な方法である。推定された雲物理パラメータは，雲の微物理量の直接観測値と

比べて，もっともらしく求まっている．

　二機の航空機の同期編隊飛行による放射収支観測の事例解析（1989．3．30の層状雲に対する）

が行われた（2．7節）。その結果，分光反射率の測定から推定された雲物理パラメタを用いたシ

ミュレーション計算は，全波長域及び近赤外域の太陽放射フラックスの測定値をよく再現してい

た。また，放射観測との整合からすると，熱線型雲水量計で測られた雲水量は，1／3ほどに過小評

価している恐れがあることが示唆された。さらに，同じ事例に対して，NOAA衛星のAVHRRの

近赤外チャンネル（3．7μm）を用いた有効半径の推定が試みられ，この方法は雲物理特性の広域

分布の調査に有効であることが示された（2．8節）。

　航空機観測のまとめが2．9節においてなされる。ここでは，雲物理量の測定には測器による測

定値の大きな差が認められ，雲の微物理特性の航空機観測になお大きな不確定さがあること，有

効半径や雲水量などの直接測定値と分光反射率測定からの推定値との間に有意な差があり，新た

なr異常吸収」の問題となっていることなど，今後解決すべき課題が指摘される。

　第3章では，氷晶雲の地上観測について述べられる。航空機による直接観測の困難な巻雲など

の上層の氷晶雲に対する地上観測は，氷晶雲の光学特性と微物理構造に関するデータの収集を目

的として，雲粒子ビデオゾンデ，ライダー，各種放射計・分光計を組み合わせて行う（3．1節）。

同時にNOAA衛星等の衛星データを収集・解析する。観測は気象研究所構内（36。03’N，140。08’

E）にて1987，12．11，1989．6．22，1989．6．30，1990．10．29，1990．1LO1，1990．1L19の計6回行わ

れた。本章では主に1989．6．22と1989．6．30の結果について報告される。両日とも全天を覆う巻層
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雲を観測したものであり，これらは，それぞれ梅雨前線（1989．6．22）：および低気圧に先行する温

暖前線（1989．6．30）の接近に伴って出現した。

　雲粒子ビデオゾンデ（HYVIS）では，通常のゾンデで測定される気温・湿度の鉛直分布の他

に，氷晶の数密度，粒径分布などの雲の微物理構造を測る。このゾンデ観測から，1989．6．22の巻

層雲の雲物理特性が解析された。その結果，この日の巻層雲は日本の南海上に停滞する梅雨前線

の北上に伴い，総観スケールで暖気が寒気との間の前線面を滑昇することによる約10cm／秒の

上昇流によって形成されていること，雲粒は全くなく，氷晶だけの雲であること，氷晶は主に6

角柱であり雲内で22。ハ・一が見られたことと整合すること，氷晶形成には昇華成長過程が卓越

しており，雲の上部から下方へ向かって氷晶が大きくなっていること，氷晶の数密度は105／m3

のオーダーであることなどの特徴が明らかにされた（3．2節）。

　ライダー観測からは，条件が良い場合には，雲底・雲頂高度，雲の幾何学的厚さ・光学的厚さ

の測定，偏光解消度からの水滴と氷晶の区別などが可能である。HYVISが時間的に点の情報であ

るのに対して，ライダーは雲の多層構造や雲底高度の変化などの連続的な情報を提供する。ただ

し，ライダーからの氷晶雲の光学的厚さの推定は，値が3以下の薄い場合に対してのみ可能で

あった（3．3節）。

　3．4節においては，各種放射測器による放射観測の説明がなされる。またここでは，サンフォト

メータによる分光直達日射の観測から雲層の光学的厚さを推定する場合の誤差の補正についても

論じられる。太陽方向の放射には，雲の厚さに依存してかなりの割合の多重散乱成分が含まれる。

サンフォトメータの観測に対して，モンテカル・法によるシミュレーション計算を行い，その成

分の補正方法を開発した。

　3．5節において雲粒子ビデオゾンデ，ライダー，各種放射計の測定を組み合わせた総合的な解

析の結果が示される。更に，NOAA衛星データの解析結果も示される．まず，1989．6．22，

1989．6．30両日のHYVIS画像を解析して，巻層雲の全層にわたって平均した氷晶のサイズ分布が

得られた．このサイズ分布は，ベキ乗則で近似することができ，ベキ値は平均でα＝3．24であっ

た。

　分光直達日射計（サンフォトメータ）を用いて，太陽方向の放射を測定することにより可視域

の光学的厚さの値を10程度の厚さの場合まで推定することができた。同時に測定した下向き日射

フラックスと対応させて，日射フラックス透過率と可視の光学的厚さとの関係を得ることができ

た．その関係を理論計算による関係と比較した結果，光学的厚さ3～10の範囲では3％以内で一

致していた。

　赤外線放射温度計による10μm域の赤外放射の観測，ライダーによる雲底高度の観測，ラジオ

ゾンデによる高層観測，地上気象観測のデータを組み合わせることにより，巻層雲の下向き有効

射出率を推定した。これと可視の光学的厚さを結びつけて両者の関係を得ることができた。この
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関係図には，雲の微物理特性の違いを反映すると思われる分布の違いが見られる。また，FTIR分

光計により10μm赤外窓領域（800～1200cm－1）の下向き大気放射のスペクトルを測定した。この

スペクトルをシミュレーション計算によるスペクトルと比べることにより10μm域での巻層雲の

光学的厚さと粒径分布の情報を得ることができた。それにはHYVIS観測から得られたベキ乗則

で近似される粒径分布の下限サイズおよび光学的厚さを変えた計算値と測定値を比べる。その結

果，粒径の下限を変えないとスペクトル分布が説明できないことにより，スペクトル測定から粒

径分布の情報が得られることがわかった。解析例は少ないが，同時刻の赤外と可視の光学的厚さ

の推定値よりその比率を求めることができた。比率は，（赤外：10．5μm）／（可視：0．5μm）～

約2であった。

　6月22日13：00（JST）過ぎに日本上空を通過したNOAA－11衛星のAVHRRのch．4とch．

5，およびHIRSのch．8とch．10について散布図を作り，モデル計算値と比べた。その結果，ベ

キ乗則分布の下限粒径4～16μmに対応した計算値の間に衛星データが散布していた。HIRSの

赤外チャンネル・データも粒径の推定に使えることが分かった。これまで赤外波長と同じ程度の

小さな氷晶までの実測と放射の同時観測は行われていなかった。この観測によって初めて，理論

的に予想されていた波長程度の小さな氷晶の存在と衛星データの赤外チャンネル間に見られる大

きな輝度温度差との対応が確認された。

　第4章には，有限雲群（4．1節）と不均質層状雲（4．2節）における太陽放射伝達のモデル計

算，大気吸収スペクトルの新しいLine－by－Line計算法（4．3節）およびGCMのための赤外放射

スキーム（4．4節）の開発について記述される。4．1節において，小規模な積雲が散在する場の太

陽放射に対する反射特性を調べるため，モンテカルロ法によるモデル計算を行った。その結果，

有限サイズの雲の群れでは，雲の側面を太陽が照射する効果及び雲と雲の間の相互作用が，層状

雲との差を生み出すもとになっていること，特に側面照射の効果が大きいことが分かった。更

に，積雲群の反射率に対する地表面反射の効果を調べた。これらをもとに，上記の2つの効果を

パラメータにして，積雲群による太陽放射の反射率を簡単に計算するためのパラメタリゼーショ

ンを開発しその精度を調べた。

　水平方向に不均質な層状水雲における太陽放射伝達の近似解法及び数値計算法を開発した

（4．2節）．それを航空機観測によって得られた実際の雲水量の水平分布をもつ雲モデルに適用

し，太陽放射の反射・吸収に及ぽす不均質性の効果を調べた．その結果，吸収のない波長域で

は，平均的な雲水量をもつ一様な層状雲に比べて，不均質雲の反射率は最大で8％ほど小さくな

り，他方透過率はその分大きくなることが分かった。また，厚い雲の場合，近赤外波長域での反

射には殆ど差がないが』吸収は逆に数％大きくなる。

　4．3節において，Voigt線形を使ったLine－by－Line法による大気吸収スペクトルの新しい計

算法が提案される．この方法においては，Volgt線形を直接数個の補助関数へ分解する。補助関
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数の基本形として2次の偶関数を使う．この関数形を採ると，その半値幅を容易に推定でき，そ

れ故波数領域のサンプリング間隔を経験的に決める必要はなくなる。各補助関数は，それぞれ独

立に吸収線の寄与を計算する。最終的な吸収スペクトルは，それぞれの吸収スペクトルを重ね合

わせることによって得られる．この新しいLine－by－Line法を，k一分布吸収係数の計算や，放射

加熱・冷却率の計算などに適用し，その有効性を確認した。

　GCM用の放射スキームの改良に関して，中間圏中層から対流圏まで有効に使える高精度・高

速の赤外放射計算スキームを開発した（4．4節）．このスキームでは，赤外波長領域を20－550

cm－1，550－800cm－1，800－1200cm－1，および1200－2200cm『1の4つに分け，水蒸気の連続吸

収，回転帯と6．3μm帯，二酸化炭素の10μm帯と15μm帯，およびオゾンの9．6μm帯と14μm帯

を考慮した。均質大気の透過率をマルチパラメータ・ランダムモデルで表現し，不均質大気へは

Godson法を修正して適用し，スピード化をはかった。このスキームを用いて計算した晴天モデル

大気の放射フラックスおよび放射冷却率の値は，Line－by－Llne法による精密な計算値と比較す

ると，放射フラックスは1W／m2，冷却率は0。3K／day以下の差で一致した。

　第5章は，雲と放射の研究におけるNOAAシリーズ衛星の利用について述べられる。5．1節で

は，本研究において整備されたNOAA衛星搭載の各種放射計（AVHRR，HIRS，MSU，SSU）デー

タの抽出・処理を行うプログラムの利用法の解説がなされる．このプログラムの整備により，

NOAA衛星データの広範な定量的利用が可能となった．5．2節では氷晶雲の地上観測と関連して，

上層の氷晶雲がNOAA衛星のリモート・サウンディング用のHIRS放射計では，どの様に見える

かの調査がなされ，多チャンネル・データを利用した雲パラメータ推定の可能性が検討された。

その結果，HIRSのch．4～ch．10（ch．9は除く）が，上層雲の検出・雲物理パラメータの抽出

に利用可能であること，ch．19（3．7μm）のような近赤外域における太陽光の反射特性が水の相

の識別に利用できることが分かった．
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Summary

　　　　　This　report　contains　the　results　of　researches　done　in　the　two　WCRP－related　research

programs　on　cloud　and　radiation　which　were　carried　out　at　the　MRI（Meteorological　Research

Institute）of　the　Japan　Meteorological　Agency，during　the7years　from　FY1984through

FY1990．This　report　consists　of　two　parts．Part　I　describes　development・of　four　original

instruments　for　cloud　and　radiation　measurements　in　the　research　program“Development　of

Instruments　and　Methods　of　Cloud　and　Radiation　Observation”（FY1984－86）．Part豆contains

the　results　of　various　research　activities　in　the　research　program“Field　experiments　and

Theoretical　Modeling　of　Cloud－Radiation　Processes”（FY1987－90）．

Part　I　Development　of．lnstruments　and　Methods　of　Cloud　and　Radiation　Observation

　　　　　　　　　（FY1984－86）

　　　　　Four　unique　instruments　for　cloud　and　radiation　observation　have　been　developed　in

this　research　program．A　major　purpose　of　our　cloud　and　radiatlon　observations　ls　to　make

clear　the　relationship　between　the　radiative　properties　of　clouds　and　their　microphysical　and

macrophysical　stmctures．In　order　to　start　cloud　observations　at　the　MRI，especially勉一3加

aircraft　observations，for　whlch　our　experiences　and　instruments　had　been　very　poor，

development　of　new　devices　was　required．These　should　give　more　deta圭led　information　on

cloud　microphysical　and　radiative　properties　than　obtained　by　the　conventional　instruments．

The　newly　developed　four　instruments　are　a　special　video　sonde　for　measuring　cloud

particles，an　airbome　video－microscope　for　cloud　particle　measurement，an　airbome　measuring

system　of　cloud　interstitial　aerosols，and　an　airbome　multi－channel　cloud　pyranometer

system．With　a　combined　use　of　the　first　three　instruments，three　d㎞ensional　distributions

of　cloud　forming　particles　can　be　measured．Further，the　development　of　multi－channel　cloud

pyranometers　may　improve　our　understandlng　of　the　relation　between　solar　spectral

reflectances　and　cloud　microphysical　properties．The　characteristics　of　the　instruments

develope（至are　described　in　ea．ch　separate　section　in　Chapter1．

　　　　　1）Cloud　Particle　Video　Sonde（Sec．L1）

　　　　　A　special　sonde　for　measuring　cloud　particles，which　is　named　a　Cloud　Particle　Video

Sonde（CPVS），has　been　developed．When　a　CPVS　quipped　with　a　small　TV　camera　is
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1aunched　into　clouds，it　transmits　to　the　ground　station　images　of　hydromefeors　in　the　size

range　from7μm　to2cm　as　well　as　meteorological　element　data　in　clouds，at　a　frequency　of

L6GHz．The　particle　image　signals　are　received　and　recorded　on　a　VTR，and　simultaneously

displayed　on　a　CRT．At　the　same　time，data　on　meteorological　elements　are　printed　out　from

a　digital　analyzer．Afterward　the　particle　lmage　informatlon　on　the　VTR　is　read　out　for

analyses　of　hydrometeors　in　clouds．Using　the　collection　e∫ficiency　of　the　CPVS　for　water

droplets　determined　from　a　laboratory　experiment，the　number　concentration　of　cloud

particles　and　the　variation　of　their　size　dlstributions　with　altitude　can　be　calculated．The

CPVS，thus　designed，was　tested　in　field　observations　for　several　cloud　layers，and　showed

good　performance．

　　　　　2）　Airbome　Video　Optical　Miroscope　for　Measuring　Cloud　Partlcles（AVIOM－C）

　　　　　　　　　（Sec．1．2）

　　　　　A　new　system　has　been　developed　for　measuring　cloud　particles　on　board　alrcraft．

The　system　consists　of　three　parts：cloud－particle　detection　unit，image　display　and　recording

units，and　control　unit．The　detection　unit　mounted　in　the　nose　part　of　an　alrplane　has　three

components：two　shutters　for　adjusting　the　timing　of　sampling，stepping　hydrophobic－glass

stages　and　an　optical　microscope　with　a　CCD　video－camera．From　images　of　cloud　particles

on　a　cathode－ray　tube，the　phase　of　cloud　particles（water　or　ice），size，shape，and　number

are　immedlately　identified　visually．The　images　of　cloud　particles　are　simultaneously　recorded

on　a　video－tape　recorder（VTR）．After　flight，the　image　information　is　easily　read　from　the

VTR　and　processed　by　a　particle－image　analyzer　to　get　further　information．Collection

efficiencyforpartlcleslargerthan5μmindiameterisestimated　to　be100％inthe　caseof

flight　speeds　greater　than50m／sec．Airbome　test　observations　showed　that　the　system　can

provide　high－quality　images　of　cloud　particles　in　the　size　range　of5to150μm　in　diameter

with　a　time　resolution　of1．4seconds．The　liquid　water　content　calculated　from　the　image　of

particles　were　compared　with　those　by　a　Johnson－Wllliams　hot－wire　probe．

　　　　　3）Airbome　Instrument　for　Measuring　In－cloud　Aerosol　Particles（Sec．L3）

　　　　　A　new　airbome　instrument　for　measuring　in－cloud　aerosol　particles　has　been

developed．Efficient　separation　of　cloud－interstitial＆erosols　from　cloudy　air　containing　cloud

droplets　and／or　lce　crystals　was　accomplished　using　a　virtual　separator　whlch　was　designed

to　discrlminate　interstitial　aerosols　from　cloud　particles　with　sizes　above2μm　The　cloud－

interstitial　aerosols，thus　separated，were　confirmed　to　be　smaller　than2μm　in　diameter．

Aerosols　smaller　than2μm　are　then　piped　through　to　an　optical　particle　counter　and／or　an

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　－12一
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aerosol　samphng　device．To　prevent　the　instrument　from　icing，a　deicing　heater　was

installed，especially　around　the　air　inlet　nose　of　the　instrument．Airbome　tests　proved　its

good　performance　in　measuring　the　size　distribution　of　cloud－interstitial　aerosols．

　　　　　4）Airbome　Multi－channel　Cloud　Pyranometer　System（Sec．1．4）

　　　　　A　spectro－radiometer　system　for　airbome　measurements　of　cloud　radiative　properties

has　been　developed．The　instrument　consists　of　a　pair　of　multi－channel　pyranometers，each　of

which　is　installed　on　the　top　and　the　bottom　of　aircraft　fuselage　to　measure　the　downward

and　upward　solar　fluxes，respectively．The　multi－channel　cloud　pyranometers（MCPs）provide

nearlymonochromaticsolarfluxesatninewavelengths，betweenO．42μmand1．65μm

includingO．76μmandO．94μmintheO2andH20absorptionbands，respectively，using

interference　filters　with　very　narrow　band　widths．The　interference　filters　are　built　in　a

rapidly　rotating　whee1．Solar　radiation　passing　through　a　filter　is　instantly　detected　by　a

silicon　photo母iode　for　wavelengthλ＜1μm　and　by　a　germanium　photodiode　forλ＞1μm。

From　measurements　of　the　downward　and　upward　solar　fluxes　by　MCPs　over　a　cloud　layer，

we　can　obtaln　the　spectral　distribution　of　reflectances　of　the　cloud　Iayer．The　performance

of　MCPs　was　confirmed　through　laboratory　calibrations　and　airbome　tests．

　　　　　　Section　1．5summarizes　the　characteristics　of　the　developed　instruments．The

instruments　for　airbome丘se　were　subjected　to　test　flights　in　order　to　examine　their

performance　as　a　combined　whole　system　for　cloud　and　radiation　observations．They　proved

good　performance　through　the　test　observations．However，it　was　revealed　that　the　aircraft

observational　method　should　be　improved　in　a　future　study　to　minimize　errors　due　to　high

variab呈lity　of　clouds　in　terms　of　microphysical　and　radiative　properties．

Part証　Field　Experiments　and　Theoretical　Modeling　of　Cloud－Radiation　Processes

　　　　　　　　　（FYl987－90）

　　　　　As　part　of　the　WENPEX（Westem　North－Pacific　Cloud－Radiation　Experiment）in　the

Japanese　WCRP，the　Meteorological　Rese＆rch　Institute（MRI）have　operated　the　above　titled

research　program　during　FY1987through　FY1990．The　major　scientific　objectives　of　the

program　are　threefold：one　is　to　improve　our　understanding，through　field　experiments　and

theoretical　modeling，of　the　relationship　between　bulk　radiative　properties　and　microphysical

and　macrophysical　structures　of　stratiform　clouds．Here　the　bulk　radiative　properties　are　such

radiative　characteristics，averaged　over　a　cloud　layer，as　flux　reflectance，　absorptance　and

transmittance　for　the　shortwave　radiatlon，and　emittance　for　the　longwave　radiation．The

一13一



Technical　Reports　of　the　MRI，No．29，1992

second　objective　ls　to　improve　the　parameterization　of　the　cloud－radiation　processes　used　in

the　atmospheric　general　circulation　models（AGCMs）．For　these　purposes，several　kinds　of

radiatlve　transfer　computational　models　for　cloudy　atmospheres　were　developed。These

radiation　models　were　used　to　analyze　the∫ield　observation　data　and　to　simulate　the

radiative　processes　in　various　cloud　fields．The　third　is　to　develop　advanced　uses　of　satellite

data　to　detect　and　retrieve　cloud　parameters．

　　　　　Two　types　of　field　experiments　have　been　carried　out　for　observations　of　radiative　and

microphysical　properties　of　stratiform　clouds．One　is　the∫n－s加aircraft　observations　for　low－

and　middle－1evel　clouds　over　the　ocean　around　Hachilojima（33．1。N，139．80E）（Chap。2），and

the　other　is　the　ground－based　observation　at　the　MRI，Tsukuba（36．0。N，140．1。E），for　high－

level　ice　clouds，for　which　direct　aircraft　rdeasurements　are　not　available（Chap．3）．A

schematic　picture　of　the　field　experiments　is　shown　in　Fig．A．In　these　field　experiments，

the　above　mentioned　unique　instruments　developed　at　the　MRI　have　provided　interesting　and

valuable　data．

　　　　　　Chapter2glves　descriptions　of　the　aircraft　obser〉ation　for　Iow－and　middle－level

clouds．Two　aircraft（Cessna－404and　Aerocommander－685）were　used　to　make　simultaneous

measurements　of　radiation　and　cloud　microphysical　properties　including　aerosols．Synchronized

formation　flights　by　the　two　aircraft　were　adopted　to　obtain　simultaneous　data　on　radiation

and　clouds（Sec，2．1）．The　instrumentation　for　the　aircraft　observation　is　explained　in　Section

2．2．The　aircraft　observation　was　carried　out　during　September19－21，1987（FY1987），March

28－30，1989（FY1988），December20－23，1989（FY1989），and　December13－16，1990（FY1990），

mostly　for　stratiform　water　clouds　and　partly　for　scattered　cumulus　doud、fields．

　　　　　The　data　obtained　are　summarized　in　the　data　directory　in　Supplement　A．2，and　they

are　available　to　every　researcher　who　wants　to　use　them．Examples　of　the　data　are　shown　in

Section2．3for　several　typical　cases　of　stratiform　clouds　observed　in　each　fiscal　year。In　the

section，the　GMS　satellite　images　at　the　observation　dates，observational　flight　path5，

vertical　and　horizontal　distributions　of　the　measured　radlative　fluxes　and　cloud　microphysical

properties　are　shown　in　figure　form．These　data　are　being　analysed　from　various　points　of

view，and　some　results　are　presented　in　the　following　Sections2．4－2．8．

　　　　　From　these　analyses，a　general　feature　of　winter　stratocumulus　clouds，which　are　one

of　the　typical　clouds　over　the　westem　North－Pacific　region，could　be　specified　as　follows．

Winter　stratocumulus　clouds　over　the　warm　ocean（T3駕200C）around　Hachijojima　usually

coexist　with　scattered　cumulus　clouds　below　the　stratocumulus　Iayer．At　the　doud　top，there
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is　frequently　a　strong　temperature　inversion，and　above　that　the　atmosphere　is　usually　very

dry．The　microphysical　structure　of　the　stratocumulus　clouds　is　fairly　inhomogeneous　both

vertically　and　horizontally．

　　　　　Section2，4analyzes　the　microstructures　of　non－glaciated　and　partly　glaciated（mixed

phase）stratocumulus　clouds，observed　on　December13and14，1990，respectively，of　which

cloud　top　temperatures　were　nearly　same　with－4℃．In　the　water　cloud　without　glaciation，

the　liquid　water　content　generally　increased　and　the　cloud　droplet　size　distribution　became

wider　from　the　cloud　base　to　the　top，although　the　concentration　of　cloud　droplets　was

almost　constant　throughout　the　layeL　On　the　other　hand，ln　the　partly　glaciated

stratocumulus　cloud，ice『crystals　were　found　in　the　upper　part　of　the　cloud　layer　and，

horizontally，in　some　sporadic　regions．Ice　crystals　have　grown　by　the　deposition　and／or

riming　processes　during　dropping　down　through　the　cloud　layer，and　then　melted　in　the

lower　part　of　the　layer　where　the　liquid　water　content　was　largest．

　　　　　In　Section2，5，aerosols　within　and　without　clouds　have　been　measured　by　using　the

airbome　instrument　for　measuring　in－cloud　aerosols　developed　in　Section　L3．The　aerosol

measurements　have　brought　interesting　feat皿es　on　aerosol　behavlors　associated　with　cloud

formation．A　significant　decrease　as　much　as65％in　volume　was　noticed　ln　cloud－interstitial

aerosols，compared　with　aerosols　outside　clouds，in　the　sub－micron’size　range　with　radii

betweenO．15μmand1μm．This　meansthat　thesub－micronaerosolsarethought　to　have

effi6iently　worked　as　condensation　nuclei　o｛cloud　droplets．However，an　electron－microscopic

analysis　of　aerosol　samples　has　also　shown　that　cloud－interstitial　aerosols　were　also

hygroscopic　such　as　sea　salt　particles　and　ammonium　sulfate　particles．This　suggests　that

there　were　areas　of　low　supersaturation　and／or　under－saturation　even　in　the　clouds．

　　　　　　Section2．6describes　an　estimation　of　cloud　parameters　from　spectral　reflectances

measured　by　the　airbome　multi－channel　cloud　pyranometer　system（MCP）developed　in　Sec．

1．4．In　this　r6mote　sensing　procedure，cloud　layers　are　assumed　to　be　locally　plane－parallel，

and　vertically　homogeneous．Optical　thicknesses　at　wavelengthλ＝500nm　and　effective

partlcle　radli　of　water　clouds　are　simultaneously　estimated　from　reflectances　at　a　vi6ible

channel　ofλ＝500nm　and　a　near－IR　channel　ofλ＝1650nm．Next，cloud　liquid，water　content

can　be　estimated　from　reflectances　atλ＝760nm　in　the　O2absorption　band，under　the

assumption　that　the　cloud　altitude　is　known，and　then　the　amount　of　oxygen　molecules　per

unit　path　length　is　known．Then　the　integrated　liquid　water　path　and　geometrical　thickness

of　the　cloud　layer，and　cloud　droplet　concentration　can　be　evaluated　as　by－products　from
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combining　the　above－inferred　cloud－physical　parameters．Finally，mean　water　vapor　amounts

within　clouds¢an　be　retrieved　from　reflectances　atλ；938nm　in　the　water　vapor　absorptlon

band．The　estimated　cloud－physical　parameters　reasonably　agreed　with　the加一3琵麗measured

parameters．However，the　estimated　effective　particle　radii　and　liquid　water　contents　were

generally　larger　than　those　measured　directly　with　an　FSSP　probe　and　a　KING　hot－wire

probe，respectively．

　　　　　A　case　study　of　radiation　budget　analysis　is　described　in　Section2．7for　the　stratiform

water　cloud　observed　with　the　synchronized　fllghts　of　two　aircraft　on　March30，1989．

Simulation　calculations　which　adopted　the　optical　thlckness　and　effective　particle　radius

estimated　from　the　spectral　reflectances　measured　by　the　MCP　yield　the　reflected　and

transmitted　solar　radiation　fluxes　coincident　with　the　measured　fluxes．The　observed　solar

absorptance　of　the　cloud　layer　is　almost　equal　with　the　simulated　one；the　so－called

abnormal　absorptance　was　not　recognized　in　this　case．In　order　to　adjust　the　optical

thickness（or　integrated　liquid　water　path），however，we　had　to　increase　the　l1quid　water

content　measured　with　the　KING　hot－wire　probe　by　as　much　as　three　times，which

suggested　that　the　measured　liquid　water　content　might　be　underestimated．For　the　same

case，a　spatial　distribution　of　effective　particle　radii　in　a　wide　area　was　estimated　from　a

satellite　data　analysis　for　ch．3（3．7μm）data　of　NOAA／AVHRR（Sec．2．8）．

　　　　　　Section2．9summarizes　the　a1rcra｛t　observations　for　stratiform　clouds．Here　it　is

pointed　out　that　there　remains　much　uncertainty　in　aircraft　observations　of　cloud

microphyslcal　properties，and　that　there　is　a　discrepancy　between∫n－sゴ加measured　effective

口article　radii　and　liquid　water　content　and　those　retrieved　from　the　spectral　solar　reflectance

meaSUrementS．

　　　　　Chapter3describes　the　ground－based　observation　of　high－level　ice　clouds，for　which

no　research　aircraft　is　available　in　Japan．One　main　purpose　of　the　ground－based聖

measurements　of　ice　clouds　is　to　accumulate　simultaneous　observation　data　on　optical

properties　and　microphysical　structures　of　cirrostratus　clouds　associated　with　midlatitude

fronts．For　that，we　have　organlzed　a　ground－based　observation　system　combining　various

instruments（Sec，3，1）．The　measured　data　involve　cloud　height，thickness　and　backscatt¢ring

profiles　measured　by　an　MRI　lidar　system，vertical　proiiles　oHce　crystals　as　well　as

temperature　and　humldity　meas皿ed　by　an　improved　cloud　particle　video　sonde，the　solar　and

infrared　irradiances　measured　by　various　radiometers，cloud　optical　thicknesses　by　a

sunphotometer，and　the　spectral　zenith　radiance　in　the10μm　window　region　by　an　FTIR
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radiometer。The　concurrent　NOAA　satellite　data　were　also　archived　and　analyzed．The

ground－based　observations　were　carried　out　at　the　MRI，Tsukuba（36。03’N，140008’E）during

six　days　of　December11，1987，June22and30，1989，0ctober29，1990，and　November　l　and

19，1990。In　this　report，we　mainly　present　the　results　for　cirrostratus　clouds　observed　on

June22a．nd30，1989．On　both　days，cirrostratus　clouds　were　observed　and　appeared　very

similαr　to　each　other．They　were　associated　with　a　Bai－u　front（June22，1989）and　a　warm

f「ont　of　a　coming　low　pressure　system（June30，1989），respectively．

　　　　　　The　cloud　particle　video　sonde　described　in　Sec．LI　has　been　improved　to　a

Hydrometeor　Video　Sonde（HYVIS〉which　has　two　small　TV　cameras　with　different

magnificationstotakeimagesofhydrometeorsfrom7μmto10mminsize、TheHYVIShas

been　applied　to　the　ground－based　ice　cloud　observations（Sec．3．2）．The　microphysical

structure　of　the　cirrostratus　on　June22，1989，which　was　analyzed　from　the　HYVIS　data，can

be　specified　as　follows：the　cirrostratus　was　caused　by　an　upgrading　warm　air　mass

associated　with　the　northward　moving　Bai－u　front　which　had　stayed　south　along　the　Japan

Islands，with　an　estimated　updraft　speed　of～10cm／sec．The　dominant　shape　of　ice　crystals

was　a　hexagonal　column，whose　size　increased　from　the　cloud　top　to　bottom．This　reveals

that　deposition　process　was　the　major　ice　forming　mechanism　in　this　cloud．The

concentration　of　ice　crystals　was　of　the　order　of105per　m3．

　　　　　Section3。3explains　the　lidar　system　used　in　the　ice　cloud　observations．Under　proper

conditions，the　lidar　can　provide　information　on　the　heights　of　cloud　base　and　top，cloud

geometrical　and　optical　thicknesses，phase　of　cloud　particles　by　depolarization　measurements．

With　our　lidar　system，however，successful　estimation　of　the　optical　thickness　was　limited　to

thin　clouds　with　optical　thicknesses　less　than　about3．Moreover，the　lidar　observation　has　an

advantage　in　getting　information　on　time　variations　of　the　structure　of　ice　clouds。

　　　　　　Various　radiation　measurements　taken　in　the　ground－based　observation　system　are

explained　in　Section3．4。A　correction　procedure　for　the　optical　thickness　measurement　by

the　sunphotometer　is　discussed　through　simulation　calculations　by　a　Monte　Carlo　method　for

multiple　scattering　effects　into　the　sunphotometer’s　field　of　view．With　this　correction，the

visible　optical　thicknesses　as　large　as　about10were　successfully　estimated　from　the

sunphotometer　measurement．

　　　　　　Section3．5presents　resu豆ts　of　a　synthetic　analysis　of　various　data　from　tke　ground－

based　observations　for　the　cirrostratus　clouds　on　June22and30，1989．From　the　HYVIS

image　analysls，the　size　distributions　of　lce　crystals　averaged　over　the　cloud　layer　were
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obtained．The　size　distribut呈on　is　approximated　with　power　law　distribution　functions，The

mean　exponent　is　estimated　to　be3．24．combining　the　sunphotometer　measurement　with　the

solar　flux　measurement，the　solar　flux　transmittances　were　related　to　the　visible　optical

thicknesses　and　compared　with　the　simulated　transmittances　computed　for　some　model　ice

clouds．The　transmittances　were　coincident　with　each　other　within　an　error　of3％for　optical

thicknesses　of3～10．

　　　　　The　effective　downward　emissivity　in　the10μm　window　region　was　estimated　from

the　IR　radiation　thermometer　measurement．In　the　procedure，effects　of　the　atmospheric

radiation　below　cloud　layers　were　corrected　by　considering　time　variations　of　cloud－base

heights　and　temperature　and　humidity　pro∫iles　me母sured　by　the　lidar　and　radio　sonde

observations，respectively．This　effective　emlssivity　was　correlated　with　the　vlsible　optical

thickness．Spectral　distributions　of　the　down－coming　atmospheric　radlation　were　measured　by

an　FTIR　spectrometer　in　the　IR　window　region（800－1200cm－1）．The　observed　spectra　were

compared　with　simulated　ones　which　were　computed　assuming　spherical　ice　particles　with

the　measured　power　law　slze　distributions．From　the　comparison，we　could　estimate　IR

opticalthicknessesatλ二10μmandlower－limitsizesofthepowerlawdistribution．The

estimated　IR　optical　thicknesses　were　about　twlce　the　visible　optical　thicknesses．

　　　　　　Conc皿rent　NOAA　satellite　data　over　the　Japan　area　were　analyzed．The　brightness

temperature　differences　between　ch．4and　ch．50f　AVHRR　data　of　NOAA－11satellite　were

compared　with　those　computed　for　model　ice　clouds　with　the　observed　exponent　but　for

different　lower－limit　sizes　in　the　power　law　size　distribution．The　results　show　that　the

satellite　brightness　temperatures　mostly　scatter　between　calculated　values　with　the　lower－

limit　sizes　of4μm　and16μm．Through　this　ground－based　observatlons　of　ice　clouds，it　was

for　the　first　time　confirmed　that　there　is　a　close　correlation　between　the　existence　of　small

icecrystalsoftheorderof10μmandlargedifferencesinthebrightnesstemperatures

observed　by　the　different　IR　channels．

　　　　　　　Chapter4gives　de5criptions　on　the　theoretical　modeling　of　the　transfer　of　solar

radiation　in　broken．cloud　fields（Sec。4．1）and　horizontally　inhomogeneous　water　cloud　layers

（Sec．4．2）レa　newly　developed　Line－by－Line　calculation　of　the・atmospheric　absorption　spectrum

（Sec．4．3），and　a　newly　developed　infrared　radiation　scheme　for　AGCMs（Sec．4．4）．

　　　　　　In　Section．4．1，Monte　Carlo　calculations　have　been　performed　for　various　cumulus　field

models　in　order　to　parameterize　the　reflection　of　solar　radiation　from　broken　cloud　fields．The

results　with　the　effects　of　cloud－cloud　interaction　and　enhanced　llluminated　area　are
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compared　with　those　by　the　plane－parallel　approximation．It　is　shown　that　the　enhanced

illuminated　area　effect　is　the　most　effective　for　the　broken　cloud　fields．The　effective　cloud

fraction　is　then　parameterized　by　considering　the　above　two　effects　both｛or　non－reflecting

and　reflecting　underlying　surfaces．The　effective　cloud　fraction　is　a　non－linear　function　of

the　cloud　cover　viewed　normally　and　the　area　enhanced　ratio，indicating　that　the　plane－

parallel　approximation　is，in　general，not　satisfactory　for　finite　cloud　fields．The

parameterization　scheme　yields　a　reasonable　approximation　to　Monte　Carlo　results　for　finite

cloud　fields．

　　　　　An　approximate　numerical　computation　method　has　been　developed　for　the　transfer　of

solar　radiation　in　horizontally　inhomogeneous　cloud　Iayers（Sec．4．2）．The　method　is　a　P－3

approximation　extended　to　a　two－dimensional　space．　The　method　was　applied　to

inhomogeneous　cloud　models　based　on　the　aircraft　observations，and　the　effects　of　horizontal

inhomogeneity　on　the　solar　reflection　were　studied．The　results　show　that，at　visible

wavelengths，inhomogeneous　clouds　reflect，at　most，8％　more　than　homogeneous

counterparts　with　the　same　mean　liquid　water　contents　do，

　　　　　Section4．3proposes　a　new　Line－by－Llne　method　developed　to　calculate　the　spectral

absorption　coefficients　of　absorption　lines　with　a　Voigt　line　shape　in』the　terrestrial

atmosphere．In　the　method，the　Volgt　line　shape　is　decomposed　into　several　sub－functions，

with　even　quadratic　functions　used　as　sub－functions，This　functloml　form　allows　for　easy

estimation　of　the　half－width　of　the　sub－function、The　final　spectral　absorption　is　obtained　by

the　superposition　of　independent　spectral　absorption　coe｛ficients．The　finer　details　of　the

absorption　spectrum　are　then　examined　to　determine　whether　they　are　zefo　or　not　at　every

grid　point、This　procedure　eliminates　unnecessary　calculatlons　in　interpolations　of　absorption

coefficients　from　coarser　to　finer　resolution　and　also　saves　storage　capacity．This　method　has

also　been　applied　to　several　problems　in　the｛ield　of　atmospheric　radiation．

　　　　　In　Section4．4，an　accurate　but　computationally　fast　scheme　of　the　infrared　radiative

trans∫er　is　developed　based　upon　the　multi－parameter　random　model　to　be　used　in　climate

and　numerical　prediction　models．The　entire　infrared　spectmm　is　divlded　lnto　four　spectral

regions，20－550，550－800，800－1200and1200－2200cm皿1，including　the　H20rotation　and6．3

μmbands，theCO210and15μmbands，andtheO39．6and14μmbands．Thecontinuum

absorption　of　H201s　incorporated　in　all　the　spectral　regions。The　mean　diffuse　transmittances

for　homogeneous　paths　are　calculated　by　the　multi－parameter　random　modeL　The

transmittance　calculations　through　inhomogeneous　atmospheres　are　carried　out　by　the
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modified　Godson　method，which　independently　uses　the　Godson　method　to　the　line　and　wing

parts　of　the　transmission　function．When　the　transmission　functions　vary　rapidly　in　the

vertical　integral　in　a　GCM　scheme，transmittances　are　calculated　only　between　the　half－

levels　of　the　vertical　coordinate，while　the　Planck　fluxes　are　evaluated　at　both　the　half－and

fulHevels．The　vertical　integral　in　one　layer　can　be　represented　with　two　terms：one　for　a

temperature　profile　with　no　inversion　and　the　other　for　a　profile　with　inversion．The　errors　in

heating　rates　calculated　by　this　scheme　for　the　model　atmospheres　are　less　tban　O．3K／day　in

the　troposphere　and　stratosphere　a．nd　less　than　O．8K／day　above　the　stratopause．The　errors

in　radiative　fluxes　are　less　than　l　W／m2both　at　the　surface　and　the　top　of　the　atmosphere。

　　　　　Chapter5describes　the　use　of　NOAA　satellite　data　in　the　cloud　and　radiation　study．

In　Section5．1，the　processing　procedures　of　various　radiometer　data（AVHRR，HIRS，MSU，

SSU）on　b6ard　the　NOAA－series　satellites．The　processing　computer　programs　are　now　ready

for　use　at　the　MRI，and　they　have　improved　quantitative　uses　of　the　satellite　data　in　a　more

advanced　way。

　　　　　In　relation　to　the　ground－based　observations　of　ice　clouds，sensitivity　of　the　multi－

channel　HIRS　data　on　high－level　ice　clouds　has　been　studied．The　results　show　that　the

HIRS　data　of　ch．4through　ch．10（except　ch．9）can　be　used　to　detect　ice　clouds　and　to

estimate　their　cloud　physical　paranleters．It　is　also　shown　that　the　solar　reflection

characteristics　at　ch．19（3．7μm）is　promising　in　the　discrimination　of　phases　of　cloud

particles（water　or．ice）．

　　　　　In　Supplement　A．1，the　instmments　used　in　the　field　experiments　are　summarized　in

tabular　form。Appendix冷2gives　the　directory　of　data　obtained　in　the　field　observations。

Publications　and　reports　of　research　results　are　listed　in　A．3．

（S．Asano）
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　　　　　　第1章雲と放射の観測手法の開発
（Development　of　instmments　and　methods　of　cloud　and

radiation　observation）

1．1雲粒子ゾンデシステムの開発＊

　　（Development　ofαoud　Particle　Video　Sonde）

1．1、1　はじめに

　雲の放射特性を調べる上で雲粒の数濃度，粒径分布，氷晶の数濃度・粒径分布・結晶形，雲水

量，雲氷量等の空問分布は雲の微物理特性を記述するパラメータとして重要である。ミリ波レー

ダ・ライダー・マイク・ウェーブラジオメータ等のリモートセンシングの方法は，今日までに広

く用いられるようになってきたが，これら間接的方法だけでは上述のパラメータを的確に把握す

る為には不十分で，何らかの直接的な測定手法が必要である．現在，諸外国においては，雲の直

接観測は主に，J－W雲水量計・Forward　Scattering　Spectrometer　Probe（FSSP）・2－D　Optical

Array　Probe等を搭載した航空機によって行われている。しかし，航空機観測は航空機の飛行性

能や安全性の見地から対象とする雲が制限されることや，搭載している測定機器が雲粒と氷晶の

識別能力が不十分であるなどの問題点をかかえていることも事実である。このような航空機観測

の欠点を補うため，これとは別に，上述パラメータを直接測定する手法として，気球搭載用の特

殊ゾンデ（TV雲粒子ゾンデ）を開発した。

　気球を用いて雲内の雲粒子・降水粒子を直接測定しようとする試みは，すでにMagono　and

Tazawa（1966）やHil1 and　Woffinden（1980）によってなされている。しかし，Magano　and

TazawaのSnow　Crystal　Sondeは，雲粒のレプリカの信頼性と観測後ゾンデを回収しなければな

らないという点で問題があった。一方，Hill　and　Woffindenの開発したゾンデは回収の必要はな

いが，過冷却の雲水量に関する情報しか得ることができない。TV雲粒子ゾソデはTVカメラに

よって撮影された雲粒子・降水粒子の映像をリアルタイムで地上に電送することによって，その

ような問題点を克服した。

　本章では，システムの概要，Tヤ雲粒子ゾンデの構造，地上における性能試験，飛揚試験の順に

述べる。

＊　村上正隆（M．Murakami），松尾敬世（T．Matsuo），中山　嵩（T。Nakayama），植村八郎（H．

　Uemura），岡林俊雄（T。Okabay孕shi）
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1．1．2　システムの概要

　Fig．L1．1に示すように，気球（3kg）に搭載した雲粒子TVゾンデによって撮られた雲粒子の

映像は，1．6GHz帯マイク・波を使用し，周波数変調（FM）にて地上に電送される。地上の受信

装置は，直径l　mのパラボラアンテナを持つ自動追尾型レシーバー（RD65A；明星電気K．K．）で

ある。これは通常のレーウィンゾンデ観測に用いられるもので，この装置に低ノイズ増幅器とF

M復調器を付加することにより，TV雲粒子ゾンデからのビデオ信号を受信することが可能とな

る。この装置で受信したビデオ信号をTVモニターに与えるとともに，VTRに収録する。同時

にTime　Code　Generatorからの時刻信号をTVモニターに表示し，VTRに収録することもでき

る。又，TVモニターを見ながらHard　Copyをとることもできる。観測後，録画したビデオテー

プをイメージアナライザーを用いて自動的に解析し，粒径分布等を得ることも可能である。

Photo1．L1，Photo1．L2にレーウィンゾソデと連結した雲粒子TVゾンデとデータ収録装置の写

真を示す。

Ba1工oo“

CPVS

1．6GHz

An仁enna　Ass　embly

　O

Lo騨　Noise

Amplifier

Image

Ana工yzer

Pτocessor

Pτin仁er

「
ー
ヤ
、

一

Receiver1
FM　Demo－

dulaヒor

Video

Mixer

Hard
Copy

工皿e　code

enerator

Video　Tape
Recorder

Analyzed　Da亡a 1τpage　Copy

TV　Monitor

Fig．LLI　Block　diagram　of　the　CPVS　system．
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Photo1．1．1　P無otograp駐o｛the　CPVS　coapled　w曲a　rawinso織de。

1．1．3　雲粒子TVゾンデ

（1）　雲粒子TVゾンデの原理

　雲粒子TVゾンデによる雲粒子・降水粒子の測定原理をFig．1．1．2に模式的に示す．ゾンデは上

昇しながら，ゾンデのフード上面の取込口を通して雲粒子・降水粒子を一端フィルム表面に受け

て，フィルム下側にある小型TVカメラでフィルム上の粒子を撮影し，TVカメラからの映像信号

をFM変調し，リアルタイムで地上へ電送する。

（2）　装置の構造

TV雲粒子ゾンデは大きく分けて，①粒子捕捉部，②検出部，③送信部，④電源部から成ってい

る。
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Photo　l．1。2　　P薮otograph　o｛　dat＆　acquisitioP　system

　　　　　　　　　generator，VTR　a且d　kard　copy　processor．

　　　　　　　　　　　　L遡

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　←
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　班1孤

　　　　　　　　　　　　　　　！1
　　　　　　　　　　　　　　，1
　　　　　　　　　　　　　　　　ノ
　　　　　　　　　　　　　　　　！　　　　　τ▽
　　　　　　Hoヒoτ　o
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　c　ameτa
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　　　　　　　　　　　望680湿Hz

Fig，1，L2　Schematic　diagram　of　the　CPVS．
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　粒子捕捉部は，Fig．1．L3に示すように，粒子捕捉用フィルムと，その巻き上げ機構からなる。’

フィルムはTV雲粒子ゾンデ・フード上面の粒子取込口（10mm×10mm）とTVカメラの光学系

の間を間欠的に送られ，常に新しいフィルム面で粒子を捕捉するようになっている。使用してい

るフィルムは，透明な現像用16mmリーダーフィルムで，表面にはシリコン樹脂（KC－881信越

科学K．K．）を塗付，擾水処理を施してある。これにより，微水滴はフィルム面上でほぽ半球とな

り，鮮明な粒子映像を得ることができると同時に正確な粒径測定が可能である。現在フィルム送

りは，10秒間フィルムを静止し捕捉される粒子群を連続撮影し，次の1秒間でフィルムを10mm

巻き上げ新しいフィルム面を引き出す動作を繰り返し行うように設定してある。フィルムの巻き

上げは，低温条件に強い小型DCギヤードモーター（MA1616Ml1）を使用しChainを介してフィ

ルム巻取軸を廻す簡単な機構である。フィルム長は300cmで，50分間，高度15kmまでの観測に十

分である。

Fl置m　dIsh

．診

Electr竃c　Ught

W　ln　dow

WindlngmeFhanガ8m

・＼

＼

／
ー

←－
／

TV　camo『a

E竃ect『lc　ci『C口聡

Battery－pack

1．6GH2：FM　Yransm1tter

Fig．1．L3　Cutout　view　of　the　CPVS．
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　検出部は10倍の顕微鏡用対物レンズを付けた白黒の小型TVカメラ（TVC－3110：Koyo）であ

る。12インチTVモニター上での総合倍率は300倍である。この倍率は対物レンズを交換すること

により120倍から600倍の問で変更可能である。TVカメラの最低被写体照度が10ルクスとやや感

度が低いので，粒子取込口の上方に2．5Vニップル球を取り付け粒子捕捉面を照明した。

　TVカメラからのビデオ信号はcut－off　frequency＝1MHzのBand－Pass　Filterを通して帯域を

制限し，Video　Amplifierで増幅した後，FM送信器に入力する。FM送信器の搬送周波数は

1660～1700MHzの問の1点に設定されており，その送信電力は0．6Wである。

　電源には±20VDC，0．45Aを取り出せる注水電池を使用し，電池から放出されるガスがゾンデ

に悪影響を及ぼさないように，ゾンデ本体の外側に取り付けた。

　粒子捕捉部は常に外気温になるタうに，フード側面にフィンを付け通風効果を良くした。一

方，検出部のうち，TVカメラ本体およびエレクトロニクス部は発砲スチロール箱の内に密閉し，

低温の外気から保護してある。

　雲粒子TVゾンデの仕様に関する詳細はTable1．1．1に示す通りである。

Table1．1．1　Sp貧cifications　of　the　CPVS．

1．粒子検出部

　L　粒子観測倍率　300倍くon　I2inch　TV　MONITOR）

　　　　　　　（10倍対物レγズ使用時）

　2．粒子観測インターバル　10秒

　3．総合観測時間　　　　　40分以上

　4．観測粒子の分解能　　　5ミクロン

　5．ビデオ画像　　　　　Black　and　White

　6．TV　CAMERA　　　　3501ine（水平）

　　　　　　　　　60Hz（垂直）

2．電気系

　1．データ伝送用送信電力　0．6W

2．搬送周波数帯

3．　ビデオ帯域幅

4．変調型式

5．　占有帯域幅

6．送信アンテナ利得

1660～1700MHzの内の1波

DC～1MHz（一3dB）

FM　『

4MHz以下

O　dB

3．電池　注水電池9W（土20V）

4．外寸重量

　CPVS外寸』16×16×58cm　重量約2kg
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（3）　温度試験

　高度10～15kmまで測定を行う場合，雲粒子TVゾンデは広範囲な環境温度下で正常に作動する

ことが要求される。そこで＋60～一40℃の範囲で，TVカメラの動作試験，フィルム巻き上げ機

構の動作試験，低温下でのフィルムの硬化試験，送信器の出力，周波数試験を行った。その結

果，一40℃までTVカメラからは良好な映像が得られ，またフィルム巻き上げ機構も正常に動作

することが確かめられた。送信器の送信電力変化，周波数変化もFig．LL4及びFig．1．1．5に示す

ように，それぞれ±0．1W，±2MHz以内におさまり，実用上問題のない値であることが確かめ

られた。
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（4）　捕捉効率の検定

　雲粒子TVゾンデによって単位時間に測定した雲粒子の数から大気中の数濃度を求める式は，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ノV7
　　　　　　　　　　　　n7＝　－　　　　　　　　　　　　　　（1．L1）
　　　　　　　　　　　　　　　　　S・（V十ひ，）　・E（7，V）

　　　　　　　　　解　：　半径プの粒子の空間数濃度

　　　　　　　　　ノW　：　単位時間当たりに測定される半径7の粒子数

　　　　　　　　　S　：　撮影視野面積

　　　　　　　　　V　：　ゾンデ上昇速度

　　　　　　　　　0，：　半径7の粒子の落下速度

　　　　　　　　　E（7，V）ニ　ゾンデ上昇速度γのときの半径プの粒子の捕捉効率

で表わされる。雲粒子の場合，落下速度0，はゾンデ上昇速度γと比べて無視できるので，捕捉効

率E（プ，V）がわかれば空間数濃度を求めることができる。

　雲粒子TVゾンデの粒子捕捉効率の検定は，気象研究所小型風洞を用いて行った。粒子の捕捉

効率が理論的（Ranz　and　Wong，1952）にも実験的にも良くわかっている幅3mmのリボン状捕

捉面と雲粒子TVゾンデを一定時間，微水滴を含む気流に露出し，その数を比較することによっ

て雲粒子TVゾンデの粒子捕捉効率を求めた。捕捉面に衝突する微水滴の測定には酸化マグネシ

ウム法（Maruyama　and　Hama，1954）を用いた。Fig．1．L6にゾンデによる捕捉雲粒の粒径と捕
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捉率との関係を示す。風速はゾンデの上昇速度を考慮して，3，5，7m／secの場合を用いた。

各風速は丸，三角，四角で表わされている。風速によって捕捉効率が大きく変化する傾向はみら

れない。通常のゾンデの上昇速度は5m／secであるので，今回は風速5m／secの時の捕捉効率で

代表した。30μm以上の粒子については，捕捉された粒子数が少なくバラツキが大きいので，

10～30μmの粒子の捕捉効率の変化傾向を外挿して50μmで捕捉効率が1になると仮定した。

1．1．4　飛揚実験の結果

　雲粒子TVゾンデとレーウィンゾンデを同一気球に連結して，雲の微物理学的構造の観測を

行った。観測は1986年5月30日早朝に筑波地区（高層気象台構内）で行われた。その時の地上天

気図をFig．1。L7に示す。前線を伴う発達した低気圧が日本列島の南岸沿に東北東進しており，今

回観測したのは，四国南岸に中心を持つ低気圧から東に延びた温暖前線に伴う層状性の降水雲で

あった。
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Fig．1．1．7Surface　weather　map　for　O300JST30May1986．
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観測気球は04時16分に放球され，Fig．1．1．8の気球の上昇曲線が示すように約5m／secの上昇速

度で約40分を要して雲頂高度12kmに到達した。測定された気温・湿度・風向・風速の鉛直プロ

フィルと，雲粒・雨滴・氷晶の観測された高度をFig．1．1．9に示す。雲粒から成る水雲は，主にo℃

高度より低い所で数回観測されたが，厚さ数10m程度で雲粒数濃度の低いものであった。観測さ

れた粒子の大きさ（氷晶の場合は長径）を観測時刻・高度・気温の関数としてFig．LL10に示

す。

　1．1．3（4）で決めたゾンデの粒子捕捉効率と，気球の上昇速度を用いて，Fig．1．1．10から雲粒・氷

晶の数濃度・粒径分布を求めた。ただし，ゾンデによる氷晶の捕捉効率は微水滴の捕捉効率と同

じと仮定した。Fig．1．1．11は，雲粒について，0．5～2km，2～4kmの区間の平均粒径分布を示

す。雲粒の数濃度が10－1個／cm3（102個／1）と極めて低い値になっているが，これは雲のない所

も含めて平均した為で，雲内では10個／cm3程度であった。雲粒の粒径分布は高度によって大差な

かった。Fig．1．1．12は，氷晶について，4～6km，6～8km，8～10kmの区間での平均粒径分

布を示す。氷晶の数濃度は数10個／1と比較的高濃度であった。特に高度6．3～6．8km，気温一12

～一14℃付近では103個／1と非常に濃度の高い氷晶雲が観測された。Fig．1．1．12から明らかなよ

うに，高度が低くなるにつれて粒径分布は幅広くなり，相対的に大きな氷晶（雪結晶）が増加し

ている。
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Fig．1．1．10

　　　1　　　　　　－0　　　　　100　　　　　10ρO

　　　　　　　　　　　　　　MAX警MUM　DIMENSiON｛μm⊃

Maximum　dimension　of　cloud　droplets（・）and　ice　crystals（＊）as　a　function　of　height

（temperature）．Observation　time　is　shown　as　a　reference．

　Fig．1．1．13に，雲粒（4＜50μm）と氷晶（4＜1mm）の空間数濃度と空間質量濃度（雲水量・雲

氷量）の鉛直分布を示す。ただし，高度4～8kmでは，氷晶をhexagonal　plateとし，8～10

kmではcolumnとして，次式を用いて氷晶の大きさ4（cm）から氷晶の質量呪（g）を求めた。

撹　＝　8．25×　10－3　42・474 （1．1．2）

鵠　＝　2．37×　10－242・77 （1．1．3）
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Fig．L1．12　Average　slze　distribution　of

　　　　　　ice　crystalS．

　　0

（1．L2）式および（LL3）式は氷晶のc軸とa軸の長さの比を考慮した，氷晶の大きさとbulk

densityに関する実験式（Pruppacher　and　Klett，1978）から導出したものである。

　Photo．U．3－1．L6に色々な高度で雲粒子TVゾンデによって観測された雲粒・氷晶の例を示

す。氷晶はほとんどが板状結晶または柱状結晶で，その結晶形から比較的低過飽和領域で成長し

たものと思われる。
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Vertical　change　in　number　concentrations　and　mass　concentrations　of　cloudφroplets

（s・lidlines）andicecrystals（br・kenllnes）・

1．1．5　まとめ

　本章では，雲の微物理特性を直接測定するために開発したTV雲粒子ゾンデシステムについて

詳述し，飛揚試験の結果を記載した。飛揚試験の結果，TV雲粒子ゾンデは高度12km以上の高高

度から良好な雲粒子の映像を送信してくることが確かめられた。また，それらの映像を解析する

ことによって，7μm以上の雲粒および10μm以上の氷晶の数濃度・粒径分布の鉛直分布，雲水

量・雲氷量の鉛直分布，結晶形の鉛直分布を導出することが可能となった。

　今後の問題点としては，雲粒子の映像データの大量処理がある。複雑な形状の氷晶が混在する

映像データの中から必要な情報だけを高速で処理する能力に難がある。P高度な映像処理技術をシ

ステムに取り入れることが今後必要となるであろう。
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1．2　航空機用雲粒子測定装置（AVIOM－C）＊

　　（Development　of　an　Airbome　Video　Optical　Microscope　for　Measuring

　　Cloud　Particles（AVIOM－C）

1．2．1　はじめに

　雲と放射の観測において，航空機による雲粒子の観測は特に重要な意味をもっている。それは

航空機の機動性によって，雲内の情報をすばやく得られることである。航空機から雲粒子を測定

する方法はKnollenberg（1981）ぴこよるFSSPと2D－Cフ。ローブの開発によって飛躍的に進歩した。

何れもアメリカのPMS社から市販され，多くの国々で使用されている。FSSPは雲粒子による光

散乱を利用したパーティグルカウンターであり，主として水雲の観測に用いられている．一方

2D－Cは雲粒子を画像として検出するもので，個々の粒子をそれぞれ独立した“影絵”として

MTに収1録する装置である。これらの装置は雲粒子の観測に威力を発揮しているが，最大の欠点

は雲粒子が水であるか氷であるか，つまり雲粒子の相についての情報が得られないことである。

特にFSSPでは雲粒と氷晶の区別はできない。2D－Cは影絵として粒子の形状を記録しており，

雲粒と氷晶の区別ができることも多い。しかし雲粒子のように小さな粒子については，影絵から

元の粒子の形状を割りだし，相を判別することは確実性に欠ける。最大の欠点は，この方法では

100μm以上の比較的大きな粒子しか判別できないことである。自然の雲には100μm以下の氷晶

が多数存在することもあり，また雲粒と氷晶が共存することもある。こうしたことが雲の放射特

性に大きな影響を与えることから，この点の改善が望まれているところである。

　雲水量の測定については熱線を用いたJohnson－Williams（略称J－W）雲水量計が広く用いられ

てきた。この装置では，30μm以上の雲粒を含んだ雲の測定には，誤差がでることが知られてい

る。Gayet（1986）によれば，雲粒が30μm以上になると，熱線に捕捉された水滴が蒸発する前

に，強い気流によって吹き飛ばされ，その結果，雲水量が実際の値より少なくなるということで

ある。こうした欠点を改善するために新しく開発したのが，航空機用雲粒子測定装置（Airbome

Video　Optical　Microscope　for　Measuring　Cloud　Particles，略称AVIOM－C＝アビオム・シー）で

ある（Tanaka窃αZ．，1989）。この装置は雲粒子を“影絵”ではなく直接，光学顕微鏡で測定する

ために，5μmまでの粒子が識別可能である。

1．2．2　システムの概要

　装置は3つの部分に分かれ，①雲粒子検出部，②画像表示・記録部，③制御部から構成される。

＊　田中豊顕（T．Tanaka），松尾敬世（T。Matsuo），岡田菊夫（K．Okada），市村市太郎（1．

　　Ichimura）
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Fig，1．2．1 Schematlc　diagram　of　the　Airbome　Video　Optical　Microscope　for　Measuring　Cloud

Particles（AVIOM－C）．The　dimensions’of　the　device　are250（W）×450（D）×250（H〉in

mm．h：hood　shutter，s：sampling　shutter　with　a　rectanglar　window（7mm×14mm〉，g：

glass　stages，m：optical　microscope，1二light　source，w；wipers，d；blower　of　dry　heated

air．

Fig．L2。1に①雲粒子検出部の原理を示す。外気取り込み口から入ってくる雲粒子は2つのシャッ

ター（hとs）により調整され，回転ドラムのガラス面（g）に衝突・付着する。第一のフード

シャヅター（h）は第二のサンプリングシャッター（s）を雲粒子の衝突・付着から保護をする役

目をもっている。第二のシャッター（s）は矩形の窓を持ち，フードシャッターと連動して，雲粒

の採集時間を精確に制御し，外気を1／100秒間，通過させる5このシャッターが無いと，航空機

が高速で飛行するため，一度に多量の雲粒が試料面に付着し，個々の雲粒として識別することが

できない。このサンプリングシャッターの窓を通過した雲粒子は，シャッター面から25mm後方

に位置する直径15mmのガラス製の試料面（g）に衝突する。雲粒子を通過させたサンプリング

シャッターの裏面は，シャッターの斜め後方に配置したランプ（1）からの照射光を受けて，試料

を照明する光源としても作用する。試料面は直径180mmの回転ドラムの側面に10枚配置してあ

り，③制御部からの信号にしたがって間欠的に回転し，1．4秒毎に新しい試料面を露出する。試料

面は，ワイパー（w）と温風ドライヤー（d）できれいにし，再度の使用に備える。

　試料面にはシリコン樹脂の塗布による擾水処理が施してあり，1衝突した雲粒は一定の接触角を

保って半球状に付着する。試料面に捕捉された雲粒子はガラス板を通して裏側から観察できるよ

う，回転光学ドラムの内側に，倍率×5の対物レンズ（Nikon　M　Plan5）と二つの直角プリズム

を介して，光学顕微鏡（m）が配置してある。接眼レンズの位置にCCDビデオカメラを取り付

け，画像信号を同軸ケーブルで機内に導き，タイムジェネレーターを介して，画像表示のCRTと

記録用のVTRに配信する。CRT画面上では雲粒子の相，大きさ1形，数をその場で観察し，従

来ノートに記録していた情報は音声でVTRに記録する。さらに詳細な情報は研究室でVTRの記

録を再生し，粒子解析装置（PIAS　LA－500）にかけて解析することが出来る。
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1．2．3　システム性能試験

　装置による雲粒子の捕捉率は航空機の飛行速度に依存する。しかしこの装置は航空機の飛行速

度が毎秒50m以上において，直径5μm以上の粒子をほぼ100％捕捉できるように設計してある

（Ranz　and　Wong，1952）。この性能を確保するためには，特に装置内部の試料面直前の流速が重

要である。高速風洞を用いた地上試験と航空機による飛行試験によって性能を調べた。

（1）地上試験

　高速風洞内に装置をおき，主に取り入れ口及び試料面上の風速をマノメーターを用いて測定

した。用いた高速風洞は最大100m／sまでの風速が得られるよう設計され，航空機の飛行速度の範

囲を十分にカバーできるように開発したものである。捕捉率を支配するシャッター直前の流速

は，この実験から，風洞風速U、（T14Sに相当）とシャッターに直面する流速Uρとの問に

U戸＝1．09U、 （L2．1）

なる関係が求められた。係数1．09は試料面上の流速がほぽ外気風速に等しいことを示している。

　次に雲粒の捕捉状況を調べるために噴霧器を用いて人工の雲粒を連続的に発生させ，高速風洞

に吸引させた。その結果航空機の運航速度で雲粒が試料面に衝突することを確認した。試料面上

の微水滴の大きさと元の雲粒の大きさとの関係は，試料面の性質によって異なる。この装置の試

料面はガラス面にシリコン樹脂を塗布することによって調製したものであり，次の二つの実験に

よって両者の大きさの関係を調べた。一つは試料面に対する微水滴の接触角の測定，他の一つは

体積の分かった微水滴と試料面上での広がりの実測である。実験の結果，雲粒の直径4と試料面

上での雲粒の見かけ上の直径0との問には，

4＝FZ） （1．2．2）

ここでFは換算係数で，得られた値は0．673である。

　これらの実験から通常の飛行速度で運航する限り，この装置では直径5μm以上の粒子につい

て捕捉率が1であること，測定範囲は5μm～150μmであることが分かった。粒径∫の雲粒の空

間濃度（単位体積当りの粒径ガの雲粒数）ノV‘は次式で得られる。

ノVぎ＝η‘／（且UρS孟） （1．2．3）

ここでπ∫は試料面上で検出された粒径∫の粒子数，且は粒径∫の粒子の捕捉率，Sは試料面上で

の測定対象とする面積L16×10－2cmζオは採取時間1／100sである。雲水量LWFσはしたがって次

式で求められる。
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ムWσ二（！／6）πρΣ瓦43 （1．2．4）

ここでρは水の密度である。

（2）飛行試験

　AVIOM－Cの雲粒子検出部は航空機セスナ404の最先端に位置するノーズカーゴに，除震台を

介して取り付けた（Photo　L2．i）。試料空気は，鼻の先端から突出した直径40mmのパイプを通し

て，この検出部に直接衝突することが出来る．Fig．1．2。2に観測で得られた映像の一例を示す。

Fig。12．2（a）は雲粒（水滴）の場合，同図（b）は氷晶の場合である．雲粒は円形に，氷晶は板

及び柱状に見える。本格的な飛行試験は1986年12月24日，AVIOM－Cを実装したセスナ404型機に

よって，八丈島上空の層状雲について行なわれた。航空機は先ず層状雲の上空を水平飛行し放射

観測を実施した後，雲の切れ目を下降し，雲底下で再び放射観測を実施した。次に11時40分，雲

底下から雲の中に入り，雲底直上で水平飛行を行い，続いて雲の中程まで上昇し数分問の水平飛

行の後，雲頂直下まで上昇して水平飛行に移った。

　装置は晴空間での放射観測中も連続運転を行った．雲頂上空での晴空間に於いては粒子は観測

されなかった。ところが雲底下では，場所によって降水が観測されるところもあった．雲の中に

入ると比較的粒径の揃った雲粒が連続して観測された。Fig．L2．3は機内のモニター用CRTに表

示された雲粒子画像の一連の変化を示す。間隔は1．4秒である。また同図右側には画像に対応する

誕’謬
鍵

photo　l．2．l　An1nside　vlew　of　AVIOM－C　instaUed　in　the　nose　compartment　o｛Cessna404，
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（b）

Fig．1．2．2　（a）Clo嫉d　dropiets　observed　o鷺24December19860ver　Hachijojima，

　　　　（b〉Ice　and　snow　crystals　observed　on25January夏9870ver　tぬe　Sea　of　Japan，

粒度分布の解析結果を示す。Fig．L2．4は解析によって得られた粒径分布と粒径別雲水量の一例で

ある。

　図に示した雲粒の写真及び粒度分布は，いずれも観測終了後，粒子解析装置からの制御信号で

ビデオテープを再生して求めたものである。写真はビデオプリンターで得たハードコピーである。

粒度分布はフ・ッピーディスクに蓄えられた画像情報をもとに，航空機の飛行データをはじめ気

象要素等他のデータと共に，パソコンで解析・作図したものである。

　つぎに本装置とJ－W雲水量計との同時観測の結果を示す。Fig．12．5（a），（b）はAV殉M－C

とJ－W雲水量計で得られた雲水量の時間変化をそれぞれ示す。両者の結果を比較すると，時問的

な変化傾向はよく一致している。しかし雲水量の値には大きな違いが認められる。両者の測定値

の10秒移動平均値から両者の量的な関係をもとめたのがFig．L2．6である。図から明らかなように

両者は直線関係にあるがAV10M－Cで求めた雲水量は」一Wで求めた値より5倍多くなる傾向が認

められる。この原因を調べるため，AVIOM－Cで求めた雲水量が個々の雲粒の粒径の測定値から

算出した値であることに着目し，次のデータ処理を行った。同じ測定値を用いて30μm以下の粒

子，40μm以下の粒子，および全粒子についてそれぞれ粒径別の雲水量を求めた。Fig．L2．7は粒

径別雲水量の時間変化を示す。一方J－W雲水量計は，Gayet（1986）の指摘するように測定用の熱

線から雲粒が蒸発前に気流によって剥され，30μmより大きな粒子が存在する場合には，雲水量

を少なく見積る傾向がある。今回の測定値の違いが果してこの指摘を裏付けるものであるか否か

を次に調べる。J－W雲水量計による測定値の時間変化に10秒の移動平均を施したのがFig．玉。2．8の

一44一



気象研究所技術報告　第29号　1992

鍛

99

顯

97】　8δ1334　髪i42‘14‘io

1騨臼

＄∈【

156－9．l　fR

　97

璽！

鰹

難

H400戸m

灘 灘難，

　　　　藩

O
Q
」
a
り
り
Φ
で
；
」
8
も
』
8
E
コ
Z

　．31　εGl22蓬　1同礁1ヤ　㌶　　1577．3r爵

狂）り

凄o

鐙

膿、」
e　　　　　30　　　　　i角　　　　　・∋臼　　　　13《　　　　二50

ウヨほ　をコきとおとオ　　ロざ　ましモマ　をめ

1「
　1

5“i

1∈β…、3m

　99

、

繍　　
　
騰

　
　
　
　
　
纒 欝

・β，懸1

　　　議

O
、
b

県
0

　
8

　
ケ
悔

一
9
9
3

Slq

1瞬襲

璽

o　　　　　 芒の　　　　　 るa　　　　　　？【1

DiGmeter

工20　　　裏一9

（pml

F室g．1．2．3 An　example　of　a　time　series　oHmages　and　size　distribution　of　cloud　partic1es　captured

O礁SUCCeSSiVe　StageS。

一45一



気象研究所技術報岱第29号玉992

！1礎4！ξ憩　／導、∈iG．1自1

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
m
　
　
　
n

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
の

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
”
　
　
　
　
●
1

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
臨
、
、
副
酬

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
無
曹
論
　
曲

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
ー
　
㎞
欝
弟
G
　
　
e

　
　
　
　
　
　
　
匹
τ
ー
ー
ー
ー
“
槽
－
繍
灘
難
撚
団
　
　
馳

　
　
　
　
　
　
　
　
　
種
雛
－
鰯
鎚
鞭
逐
概
ー
碍
顯
．
謹
黙
註
蕪
駈
設
竪
弼
騰
疑
樂
躍
轄
艦
，
s
　
　
　
　
　
　
　
2

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
ー
、
、
i
，
、
離
騰
灘
懸
鱒
灘
襯
灘
懸
辮
灘
鵬
　
　
　
　
1

ー
…
『
－
…
ト
ー
ー
「
ト
ー
し
ー
、
…
ー
［
ー
…
「
ー
糠
購
纐
曹
擁
ロ
　
　
客

睡
曹
頓
瞥
辱
臼
魯
9
F

い
し
じ
ヲ
　
　
　
　
　
　
　
　
　
ヰ
　
　
　
　
　
　
　
　
　
ヘ
ロ
じ
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
ロ
い
い
　
　
　
　
　
　
　
　
　
ド
ユ

　
　
　
　
　
（
？
E
o
》
⊂
O
；
2
芸
0
2
0
Q
」
2
∈
っ
Z

　iil　il　i　…ii 11111購崇
i鞠iillii風

　灘　　…顯繰P

匡
　
　
｛
器
》
O
タ
」

4

m
」
ヒ
・
⑰
｝
　
Q
タ
譜

3

「
ー
」
口
目
旨
レ
」

u
　
　
　
　
　
5
　
　
　
　
　
峰
　
　
　
　
　
層
u
　
　
　
　
　
臼
　
　
　
　
　
ρ

じ
　
　
　
　
　
4
　
　
　
　
　
3
　
　
　
　
　
へ
．
ら
　
　
　
　
　
ユ

　
　
　
｛
ぷ
｝
o
タ
」
2
0
二
2
¢
9
ぢ
£
＃
⊆
8

T1二1士．．3．玉　しト1・：⊃

　　1冨』5書…≡l　i

　　　　　　　　　　　　ヨヨヨをマ　　ユドピは　　　　 り　　　こヒモ　　　ヰゑ　　　らピマ　　　こきピマ

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Diαmeter（μm｝

Slze　distribution　of　cloud　droplets＆nd　contribution　r＆tio　to　LWC．

．4a ．42

Fig。1．2．5

『
》
4

　
3
　
　
　
　
　
　
2

？
∈
．
9
0
タ
一

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　0
　　44　　　、46　　　48　　　、5〔3　　　，52　　　．54　　　　　　．4∈｝

　Ti罰自e　l11．4041，54）　24Ded986

　　　　　　　　（a）

（a）T㎞e　series　of　LWC　obtained　by　AV10M－C，

device．

i　O奮き

．42　　　　．4ぐ　　　　．46　　　　．48　　　．56　　　．52　　　．54

　　Time　l屑．40一窪1．541　24Dec1986

　　　　　　　　　（b〉

（b）Time　series　of愉eトWぬot　wlre

一46一一



気象研究所技術報告　第29号　1992

竃
．
9
タ
よ

．4

　　　　　　　　　　　　　　す
　　　　　　　　　　　　　　　ぐ．3　　　　　　　　　　　←　　　　←噛←
　　　　　　　　　中　　　　　◎　　　†

　　　　　　　　　　　ゆ　　　　　　　　　　　　　　　ヴ　　　　　　　　◇　　　十　　◎　十
　　　　　　　　　　　　　　塾ゆ
　　　　　　　　＋　　　‡　　　や　、
　　　　　　　　　ゆ　　　　　　　　ウ
2　　　　　　　　　　　　←“　摯

　　　　　　　◇　　重二◎詩†＃

・騰爵
2　＋

　“　　φや

　や　　　悟や

　　　　　　　　　　2　　　　　　．5　　　　　　』1　　　　　　1．5　　　　　　2

　　　　　　　　　　　　　　　　　AVlOM－cl9・m－31

Fig・1・2・6Relation　between　LWC　by　AVIOM－C　and　LWC　by　I－W　device．

AVlOM－C

1

　
　
　
　
ω

？
ε
6
》
0
3
」

0．01

totol＼ぺ

く40

く30

　　騨、
　
　
　
　
　
　
　
■
『
．

ム
！
！

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
智

　
　
　
　
　
　
　
　
も
』
＾

　　　　ヨ
ム、熱

黙懸
1　　　》
擁　　1
　曾　　　　　　　　　　　　　　　1

榔ll
　　　　…ノ…，

鳳
乱瞬

、
8
　

畠

　　　　　　　　．40　　　　．42　　　　　．44　　　　　．46　　　　．48　　　　．50　　　　　．52　　　　．54

　　　　　　　　　　　　　　　　　Tlme“1．40－11．541　24Dec．1986

Fig．1．2。7Time　series　of　total　LWC　and　partial　LWC（＜30，＜40μm〉measured　by　AVIOM－C．

＿47＿



気象研究所技術報告　第29号　1992

0．4

0．3

　
　
2

　
　
0

。り

－
∈
．
9
0
タ
一

0．1

臼
．
40

0

。
簑
靴

　
．
．
”
駅
噛

　
3
壷
●
●
．
．

．
メ
臣 ‘嘘ぜ

1監

も
8
．

1≦ムoり1・・一・一・AylOM－c

　　　　　　　J－W

。
S
ガ》ヨ

歩

3ヨi肇

．42　　　　　．44　　　　　．46　　　　　。48　　　　　．50　　　　　．52

　　Time　l11．40－11。54》　　24Dec．1986

．54

Fig．1．2．8Comparison　of　LWC　by　J－W　device　wlth　partial　LWC（＜40μm）by　AVIOM－C．

実線である。同図にはAVIOM－Cで求めた40μm以下の変化が重ねて示してある。図から明らか

なように両者の変化が極めてよく一致することが分る。この一致は，J－W雲水量計は40μm以上

の雲粒子がある場合には，熱線への衝突飛散により，雲水量を著しく過小評価する可能性を示し

ていると見ることが出来る。

　この結果はJ－W雲水量計の使用限界を示していることになる。つまり目本のように海洋性気団

中で大雲粒の存在が予想される雲に対しては，使用に際して，特に注意を払う必要があるという

ことである。

1．2．4　まとめ

　航空機用雲粒子測定装置AVIOM－Cを開発した。この装置によって，雲内の5μm～150μmの

範囲にあるすべての雲粒子（雲粒・氷晶）を映像として得ることができるようになった。サンプ

リングの時間問隔は1．4秒であり，通常の飛行で100mの水平分解能を示す。この装置の最大の利

点は粒子を映像としてとらえるため，雲粒と氷晶をはっきり判別することができること，またこ

れまで測定できなかった100μm以下の氷晶の空間濃度が得られることである。この点が，雲の放

射特性を考える上で大きな意味を持っており，今後，小さな氷晶を多数含む巻雲，高積雲，層積

雲などの雲の放射特性観測に威力を発揮するものと考えられる。
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　さらに本装置の性能試験で，雲水量の観測値が従来から広く使用されている」一W雲水量計の値

より5倍も多い結果が得られている。これがもし一般的な傾向として今後の観測においても認め

られることであれば，従来から考えられている降水機構を再考するきっかけとなりたいへん興味

深い成果である。
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1．3　航空機搭載雲内工一ロゾル観測システムの開発＊

　　（Development　of　a　Measuring　System　of　Cloud－lnterstitial　Aerosols）

1．3．1　はじめに

　地球に入射する太陽からの放射エネルギーが僅か2％減少することによって，地球は大きく寒

冷化する恐れがある（Budyko，1969）。太陽光に対する地球の惑星アルベードが2％増加した場合

も同様の寒冷化が危惧される。エー・ゾルによる地球規模大気汚染の間題は，地球の惑星アル

ベードヘの影響と関連して関心を集めてきた。

　これまでに行なわれてきた多くの研究は，雲のない大気中で，エー・ゾル粒子の光吸収，光散

乱が地球の放射収支に及ぼす影響に関する問題に集中してきた。一方で，雲のある大気中で汚染

が“汚れた雲”を作り，雲の反射率を低下させる可能性が指摘されている（SCEP，1971）．雲核

の増加は雲の微物理構造を変える。この変化は，一方では雲の反射特性を変え，他方では雲の消

長サイクルに影響を与える。雲の消長サイクルの変化は，全地球的な長期間の平均としての雲量

の変化につながる。しかし，仮にこの雲量が増加した場合の地球全体の放射収支を考えると，雲

量の増加により惑星アルベードは増大するが，一方で地球から宇宙への長波放射を妨げるため，

正味の放射収支への影響はそれほど大きいものとは予想されない。重要な点は，汚染による雲核

の増大が雲の微物理構造を変え，雲の光反封率を増大させる効果である。実際，Charlock　and

Sellers（1980）は，Twomey（1977）で示された雲核数と雲の光反尉率の関係を彼らの一次元放射対

流モデルに適用し，エーロゾルが倍増すると雲の反尉率増加の影響で気温が0．9。K減少すること

を示した。勿論，これに対する反論として，エー・ゾルの吸収効果を過小評価しているという批

判（Kellog，1981）もあって，まだ断定的なことを述べるべき段階にはない。

　現時点で最も望まれることは，対流圏工一・ゾルの光学的特性，雲物理的特性の実測例を積み

重ねることである。特に雲内外のエー・ゾルの諸特性の把握といった基礎的なデータ収集が急務

である。その場合，雲の外でのエー・ゾル観測は従来から行なわれている方法で充分対応できる

が，雲の中のエーロゾルについては，観測例がきわめて少なく，測定法は全く確立していない。

　本研究の目的は，航空機による雲内工一ロゾル（cloud　interstitial　aerosol）観測で問題になる，

雲内工一ロゾルの機内への導入方法を確立することである。そのために，雲内工一ロゾルを雲粒

子と分離する手法を検討し，各種のエー・ゾル計測器に導くための分離装置を開発し，実際の航

空機による試験観測を行い，その性能の確認を行った。

＊　池上三和子（M　Ikegami），伊藤朋之（T．Ito），金沢五寿雄（1．Kanazawa）
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1、3．2　装置の原理（雲内工一ロゾル採取管の設定思想）

　航空機を用いた雲内工一ロゾルの測定はごく最近になってようやく2，3その例を見るように

なってきた。Fig．L3、1は，Radke．（1983）の用いた方法の概略を示す。雲粒とエーロゾルを含んだ

空気を機内のステンレス容器（902）に取り込み，重力落下を利用して雲粒を除去した後，空気

を乾燥させてエー・ゾルを計測している。Radke自身も述べているように，この方法では10μm

以上の雲流は除去されるが，10μmより小さい雲流は雲内工一・ゾルとして計測されるという欠

点がある。また外気導入管内に捕捉される雲粒に対する処置がとられておらず，雲水量の多い雲

の場合管内にたまった雲水が再飛散する恐れがある。
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（90L）

CYU　N　D　ER
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Fig．1．3．1Schematic　diagram　of　the　system　for　measuring　the　size　distribution　of　cloud　interstitial

　　　　aerosols　on　board　of　the　aircraft（Radke，1983）．

　Hadson（1984）は，次の2種類の方法を試みた。すなわち，（1）航空機の進行方向に開いた口か

ら空気を取り入れ，直角に曲げた管を通すことにより，雲粒子の管壁への慣性衝突を利用して雲

粒子を除去する。（2）航空機の進行方向の逆向きに開いた口から空気を取り入れ，雲粒子の慣性

を利用して試料空気から雲粒を分離するといった方法をとっている。しかし，（1）の方法では管

壁に付着した雲水をどう処理したのかが不明であり，（2）の方法では吸引口の周辺で複雑な気流

の乱れが予想され，雲粒の分離が効率よく起こっているかどうか判断できない。
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　航空機による雲内工一・ゾル観測のための空気採取にあたっては，（1）エー・ゾルの粒径分布

を歪ませないような等速吸引（取入口内外の気流速度を同じにする）を行なうこと，（2）流路内の

管壁へのエーロゾル付着による損失を極力少なくすること（流路長を短くし，かつ流路の屈曲を

少なくする），（3）雲水を流路内に溜めないこと，（4）雲粒とエーロゾルを効率よく分離すること

などを充分に考慮した方法を確立する必要がある．

　航空機観測における雲粒と雲内工一・ゾルとの区別は粒径を基準にする以外に有効な方法はな

い。Fig．1．3．2は，富士山太郎坊にかかった層状雲内で観測した雲粒とエー・ゾル粒子の混合した

試料についての粒径分布である。雲粒の採取損失を避けるために，吸引チューブを用いないで，

光散乱型粒子計数器を戸外の雲の中において測定した例である。
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Fig．1．3．2Number－size　distributions　of　cloud　droplets　and　cloud　interstitial　aerosols．

　この粒径分布は直径約1μmの谷を境に，それより大粒径側と小粒径側に向かってそれぞれ粒

子数が増大していることがわかる。小粒径側へ向かっての粒子数の増大は，通常の大気工一ロゾ

ルの粒径分布にみられるものと同じである。大気工一・ゾルの場合，直径1μmより大粒径側に

向かっては，図に点線で示したように，粒径と共に粒子数が指数関数的に減少する。この観測例

のように，直径1μmより大粒径側に向かって指数関数的に粒子数が増大するのは，通常の雲粒

の粒径分布に見られるものである（例えば，Mason，1971）。

　放射収支の立場から着目すべき大気工一ロゾル粒子の直径は，約1μm以下である。雲核の場

合も直径1μm以下の粒子が圧倒的に多い。一方，雲粒の圧倒的多数は直径5μmより大きい（例
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えば，Mason，1971）。従って雲粒とエー・ゾルの分離のためのカットオフ粒径は1～5μmの範

囲で設定すればよい。

　通常，エー・ゾルの粒径分離は，フィルターまたはインパクターを用いて行なう。しかし，今

問題にしている雲粒と雲内工一皿ゾルの分離には，この2つの方法はいずれも不適当である．

フィルターの場合分離された雲粒はフィルター面上に水膜をつくる．インパクターの場合は衝突

面上に水膜をつくる。これらに通気する事により，水が噴霧されて再飛散する恐れがある。

　最も有望な方法は，バーチャルインパクター（virtual　impactor，virtual　separatorとも言う）で

ある。粒径分離の原理は，通常のインパクターと同じく，流れの急激な方向変化を作り，粒子の

慣性を利用して粒径分離を行なうものである。通常のインパクターの衝突面に相当する部分に固

体面を置くのではなく，静止した空気（または極めて流れの遅い空気）を衝突面として利用する。

衝突面としての実態がないイソパクターという意味で，virtualという語を用いている。Fig．
　　　　　　　　　　　　　　－
L3．3は，バーチャルインパクターの粒径分離の原理を示す模図である。適切な流速を選べば，

Q、側に雲粒の濃縮が起こり，Q1側には雲粒は入ってこない。Q、の流れの空気を乾燥させて雲粒の

中に含まれていた不純物（核および凝縮中に混入した不純物）に関する情報を得ることができる。

　　　　　　　画1塵
　　　　　　　畿

　　　　　　　1鄭

　　　　　劃

　　　　　　　憾
　　　　　　　◎’。⑨・。
　　　　　　　・ダ・％
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Flg．1．3．3　Sc鼓ematic　descriptio簸of　the　separatio盤o｛particles　by　a　virtu＆l　impactor。
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Ogrenθ雄1．（1985）は類似の方法により，雲粒の化学組成を調べることを試みている。今回の場合

は，Q1の流れの空気が測定対象となる。

　バーチャルインパクターの利点は，いうまでもなく分離した雲粒を系外に速やかに出すことが

できる点にある。しかし，その設計は容易ではない。通常のインパクターの場合，分離効率の理

論的検証が充分行なわれており，最適設計条件が明確に決定されている（例えば，Marple　and

Wllleke，1976）。バーチャルインパクターの場合，分離効率を決定するために必要な粒子の軌跡を

決める方程式の境界条件がはっきり定まらないため，理論的な検討は殆ど行なわれていない

『
（ Looθ雄1．，1976）。従って，ここでは通常のインパクターの設定基準を流用してバーチャルイン

パクターの暫定設計を行ない，実測により特性を調べることにした。

1．3、3　装置の構成（製作した採取管）

　Photo1。3．1は，今回製作した航空機観測用雲内工一・ゾル採取管を，また写真の左上部に採取

管先端部を拡大して示す。両脇の2本のパイプは何も細工しない管で，外気を直接採取する場合

に用いる。中央のパイプがバーチャルインパクターを内蔵した採取管である．3本のパイプを固

定している真鍮板は，パイプを航空機の窓に取り付けるためのもので，セスナ404，エア・コマン

ダー680の副操縦士席横の窓の一部に取り付けられるようにしてある。空気取入口は，航空機側

面から9cm離れている。Fig。L3。4は，雲内工一・ゾル採取管の頭部を示す。航空機の対気速度

は，100m／sを想定した。測定器，サンプラーの必要とする空気量を考慮して試料空気を15～202

／minの流量で得ることとし，このため空気取入口の直径を2mmとした。対気速度100m／sの場

合，18．82／minの流量となる。

Pboto1。3．1 Inlet　for　obtaining　aerosol　particles　ip　clo“ds，A　virtu＆l　impactor　ls　attached　to嶺e　tip

of　t昼e　inletωbe．The　impactor　was　surrounded　by　a　heater、
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．Fig．1．3．4　Cross－section　of　the　virtual　impactor　for　aircraft　measurements．

　等速吸引を行なうためには，下流側の管路の空気抵抗を極力少なくする必要がある。同時に，

雲粒の流路壁への付着も避けなければならない．このため，入口からすぐテーパ管で流路の拡大

を行なうが，急激な拡大は渦を発生させ，かえって空気抵抗を増し，また雲粒の管壁への付着が

起こる。空気抵抗を最小にするには，拡大角6度が適当であるが（原田，1961），分離部までの流

路を短くすることも考慮して，ここでは13度とした。長さ26．5mmのテーパ管で，管径を2mmか

ら8mmに拡大している。テーパ管出口での流速は6．25m／sとなる。

　空気を機内に導くための管の屈曲により空気抵抗が生じ，やはり等速吸引の障害となるがこの

抵抗は屈曲の曲率半径を管径の2．5～5倍の範囲にとることで最小にすることができる（原田，

1961）。ここでは，曲率半径を管径の4倍にとった。

　テーパ管の出口に対面する管（図中B）を流れる空気流量が，0．82／minとなるように管Bの

下流側で調節する（機内に導入した後，流量計とバルブで調節する）。これにより，テーパ管を出

た空気の大部分（182／min）は，テーパ管とそれに対面する管（B）の間に作ったすき間（間隔

2．Omm，流れに沿って流速が大きく変化しないように設定した）を通って，エー・ゾル測定器に

いたる流路（図中A）に入る。この時，雲粒は流れの方向の急変に追随できずに，対面する管

（B）に突入し，0．82／minの流れに乗ってさらに下流に運ばれる。

　テーパ管を出て，はじめ軸方向であった流れの方向がラジアル方向に急変する部分がバーチャ

ルインパクターである。通常のインパクター理論を適用すると，粒径分離の50％カットオフ粒径

は以下のように算定される。
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インパクターの粒径分離効率はストークス数

S古
ρP4P2UC

（L3．1）

9ηw

の関数として決定される。ここで，ρpは粒子の密度（g／cm3），4pは粒子直径（cm），Uは衝突

流速（cm／s），σはカニンガムの補正，ηは空気の粘性係数（C．G．S），VVは衝突流の直径（cm）

である。Marple　and　Wllleke（1976）の数値計算によれば，粒径分離効率は翫の他にレイノルズ

数Ro＝ρUWノη’，衝突距離（S）と衝突流直径（W）の比S／Wにも依存する。ここでρは空気密

度である。例えば，Ro＝3000，S／W＝1の場合，50％カットオフのストークス数をSオ5・として，

〉騙＝0．45であるがS／Wが小さくなると》砺も小さくなり，S／W＝0．25で〉騙＝0．39であ

る。またR6が大きくなると〉騙は小さくなるがその影響はS／Wの場合ほど顕著ではない。

　（1．3．1）式から50％カットオフ粒径は，

4ρ，o＝3×〉颪／ρp　UC （1．3．2）

である。これに，今回作ったバーチャルインパクターの諸元を代入して，50％カットオフ粒径を

算出する。今回のバーチャルインバクターでは，レイノルズ数は，約3600であるため，Ro＝3000

のときのS孟5。を使っても大きな違いはない。衝突距離Sは，テーパ管からでた空気を横に逃がす

ためのすき間の幅2mmをとる。衝突流直径Wはテーパ管出口の径8mmを用いる。S／W＝0．25

であるから，〉「砺＝0．39を用いる。衝突流速Uは，テーパ管出口の速度625cm／sと雲粒を排出す

る管（Fig．1．3．4のB）を流れる流速26cm／sとの差599cm／sを用いる。ρ夕＝1，C＝1，η＝1．8×

10－14として，50％カットオフ粒径4ρ5。は5．7μmとなる。航空機の対気速度が90～110m／sの幅で変

動するとき4ρ5。は5．4ん6．0μmの幅で変動する。

1．3．4　試験結果

（1）　性能試験

　流速100m／sのエー・ゾル流を実験室内で作ることは極めて難しい。種々の工夫を試みたが，特

性を充分把握できる成果は得られなかった。ここでは，実際に航空機に採取管を取り付けて行

なった試験結果を報告する。

　試作した採取管の性能を試験するための航空機観測を1985年2月1日に行なった。Photo

1．3．2は，セスナ404に取り付けた採取管である。この採取管より取り入れた試料空気は，内径8

mmのパイプで機内に導入し，マニホルドで減速した後に各工一ロゾル測定器へ供給した。今回

の観測では，採取管の性能を見るために，上記の試料空気と，バーチャルインパクターを通さな

い外気直通のパイプから取り入れた試料空気を用いて，エー・ゾル濃度の測定を行なった。
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Photo　1．3．2　王隷1et　insta豆1ed　in　a簸aircra王t．

　Fig、L3。5は，（a）に当日の飛行高度，（b）に同時刻同高度における外気温（実線），露点温度（●

印）を，そして（c）にポラックカウンターで測定したエイトケン粒子（半径0．1μm以下の粒子）の

濃度（個／cm3）をそれぞれ飛行コースに沿った時問変化の形で示している。また飛行高度図の上

端には，目視観測による雲内，雲外飛行の別を示した（太い実線は雲内，太い破線は雲に入った

り，出たりの状態での飛行を表わす）。Fig。L3．5（d）には，同観測で得られた半径o．15μm以上の

ミー粒子（半径0．1μm以上の粒子はミー散乱を効果的に起こす粒径領域にあるので，本稿では

ミー粒子と略称する）の濃度変化（個／cm3）を，半径0。25μm以下と0．25μm以上の粒子に分け

て，図の上段と下段に示した。Flg．玉．3．5の図中，バーチャルインパクターを通した空気のデータ

は●印，外気直通の採取口から取り入れた空気のデータは＋印で区別して示した。

　Fig．夏．3。5（c）をみると，半径がo。1μm以下のエイトケン粒子の領域では，●と＋で表わされた

測定値の間にはっきりした濃度の差が現れていない。これに対して，Fig．L3．5（d）をみると，ミー

粒子領域では半径0．25μm以下，0．25μm以上と粒径が大きくなるほど，バーチャルインパクター

を通した空気中の粒子濃度（●）は，外気直通の空気中の濃度（＋）に比べてより低くなる傾向

がみられる。つまり，粒径が大きくなるほど，バーチャルインパクターの効果が大きくなってい

ることが分かる。このようなバーチャルインパクターの性能の粒径依存性をさらにはっきり見る

ために，Fig．L3．6にこの両者（●印と＋印）の粒径別の濃度の比を粒径の関数として示した（雲

の無い時の測定例である）。この図は今回製作した採取管の特性として，粒径別の透過率を表わ

している。横棒は粒径範囲，縦棒は平均値の90％信頼幅をそれぞれ示す。粒径が大きくなると信

頼幅が大きくなっているのは，粒径が大きくなるに従って，粒子計算値が少なくなるために生じ
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る統計上の原因による。

　ポラックカウンターで測定したエイトケン粒子は，今回製作した採取管による損失は2～3％

程度に止まっており，実用上はほとんど損失はないとみなせるが粒径が大きくなるに従って損失

が大きくなっており，直径2μm近くで50％の損失となっている。つまり50％カヅトオフ粒径は

2μmあたりにあり，前節の計算値とかなり違う。この原因は，バーチャルインパクターの分離

効率を通常のインパクターのそれに準じて算定したことにもよるが，エーロゾルの密度が計算に

用いた数値1g／cm3より大きいこと（通常2g／cm3程度），導管の内壁への付着による損失なども
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Fig．1．3．5 Results　obta．ined　in　the　observations　on　l　February　1985．Height　of　aircraft　（a），

temperature　and　dew　point　temperature（b）and　number　concentrations　of　particles　l

Aitkenレarticles（c）and　Mie　particles（D＜0．5μm，P＞0．5μm）（d），Z）is　particle　diameter．

In－cloud　region　is　marked　by　dots　in（a）。Crosses　and　closed　marks　in（c）一（d）are

concentrations　of　al1＆erosol　partides＆nd　cloud　interstitia．l　particles，respectively・
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Fig．1．3。5　（Continued．）

考えられる。特に重要と思われるのは，テーパ管内での流路の拡大により，テーパ管出口で既に

粒径分離が起きており，流れの軸の中心付近に大粒子が濃縮していて，これが大きい粒子の除去

効率を高めていることが考えられる。これらの点についての詳しい数値的検討は，今回の研究で

は行なわれなかったが，今後検討すべき課題の一つである。

　いずれにしても，今回製作した採取管により直径1μm以上の粒子は効率よく除去されており，

雲内工一・ゾルの観測における雲粒とエー・ゾルの分離という目的には充分使用に耐え得るもの

と考える。

一59一



気象研究所技術報告　第29号　1992

100

90

80

70

　
6
0
　
　
5D
　
4
0

（
。
、
。
）
Z
O
一
ト
く
匡
岳
Z
田
巳

30

←Ai†ken　PGr†lcles

i
↑

　　　　　　　　　　　　0コ　　　　　　　1，0
　　　　　　　　　　　　　　RADIUS（μm）

Fig。1．3．6　Penetration　efficiency　of　a　virtual　impactor　as　a　function　of　particle　radius、

　　　　　　　　20

（2）着氷防止

　1985年2月1日に行なった第1回のフライトでは，着氷対策をしない採取管を用いた。このフ

ライトでは，高度3kmのとき雲内気温は約一7℃で過冷却雲に入った時もあるが，大半の雲は

3km以下で雲内気温は約2℃の暖かい雲であった。このため第1回のフライトでは着氷による

障害は起こらなかった。

　1986年2月に行なった3回のフライトでも同じ採取管を使用した。この時雲内気温は0℃～一

10℃であった。このフライトでは，いずれも雲に入って数分後に採取管内流量が零になってし

まった。その時採取管先端部に直径約3mmの球状に着氷しているのが認められた（Photo　L3．3

参照）。このように，雲水量の多い過冷却雲の場合は，着氷防止の対策をとる必要があることが判

明した。Fig．1．3。7に1981年2月18日および20日の，Fig．L3．8に2月21日のフライトで得られた結

果を示す。Fig。1。3。7及びFig．L3。8において，各フライトの飛行高度，外気温，露点温度，エイ

トケン粒子濃度，および最上端の雲の有無の表示は，Fig．L3．5と同様である。Fig．1．3．7（d）及

びFig。L3。8（d）に示したミー粒子濃度の測定値は，バーチャルインパクターを通した試料空気に

ついては○，●印で，また外気直通の空気については，×，＋印を用いて示してある。またこれ

らのフライトでは，雲内観測を行なった際にバーチャルインパクターの先端部が着氷した場合に

は，すぐに空気回路を切り換えて，着氷後のエー・ゾルの測定はパーチャルインパクターを通さ

ない外気直通の空気について行なった。なお，バーチャルインパクターの先端部に着氷がおこっ
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　　　　　　Photo1．3．3　0ccurrence　of　icing　at　the　tip　of　the　virtu＆l　impactor．

た時点を，図中に矢印で示した。

　着氷防止対策として，ヒーター付採取管の試作を行なった。採取管先端のテーパ部外面に，0．5

mmφのコンスタンタン被膜線を密に巻き付け，エポキシ樹脂で固着し，ヒーターとして使用し

た。ヒーターの電気抵抗は26Ωで，ACO～20Vで0～0．8Aの電流を流す。外気温20℃で通風しな

い状態での地上テストでは，AC20Vでヒーターに通電後，約3分で先端部の温度は約150℃に，

8分後には，170℃，15分後は約180℃の定温に保たれることが分かった。実際に雲の中で用いる

場合は，着氷の起こらない下限の電流で加熱するようにし，雲粒分離前に雲粒が蒸発することを

避ける必要がある。

　美986年12，月の2回のフライトで，このヒーター付採取管を使用したところ，結果は良好であっ

た。王2月22日の観測では，ヒーターを切って雲内（気温約一70℃）に入ると，Photo　L3．4（a）のよ

うに，採取管先端のテーパ部全体に着氷が見られたが，通電して14分後にPhoto　L3．4（b）のよう

に最先端部分にのみ氷が残り，18分後に完全に消滅した（Pboto玉．3．4（c）参照）。この時の雲内気

温は約2℃であった。この例のように，一度着氷し・てからヒーターに通電した場合，氷を完全に

取り除くまでに！5～20分必要であることが判明した。この点を考慮にいれて，12月24日の観測で

は，比較的下層を除いて雲内フライトの場合には，雲に入ると同時にヒーターを働かせて，目視

で監視し』ながら着氷の起こらない最低の加熱で測定を行なった．1986年12月に行なった2回のフ

ライトの結果を，Fig．L3．9およびFig．1．3．10に示す．今回の観測は前回までと異なり，バーチャ

ルインパクターを通した空気のみの測定を，雲内外で変化の明瞭なミー粒子を対象に行なった。

Fig．L3．9（c）の上端部の太い実線は，・“チャルインパクター先端部の凍結している期問を表わ

し，．Fig，1．3．9およびFig．L3．10の同位置の破線は，ヒーター使用の期間を示した。
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（3）　雲内外のエーロゾルの粒径分布

　工一ロゾルが放射収支に与える直接的効果や，エー・ゾルが雲の性質やその地球上の会布を変

えることによる間接的な効果を考える場合，必要とされるエーロゾルの物理的諸量として，濃度

や組成の分布とその時間的変動，粒径分布と湿度その他の気象要素との関連，複素屈折率の決定

等が重要である。しかし，特に対流圏のエーロゾルは，時間的にも空問的にも変動が大きく，組

成もさまざまであることから，晴天大気中であっても，それらの代表値を決定することは非常に

困難であることから，現在まで，気候モデルヘの組み込みも殆ど行なわれていないのが実情であ

る。

　Fig．L3。11（a）一（d）に，本研究の観測で得られたエーロゾル粒子の粒径分布を示す。今回エイト

ケン粒子の測定はポラックカウンターによる粒子総数のみのデータなので，4Aγ410gRの値はそ

の粒径に対し直線で示し，直径0．3μm～1．0μmの4／V／410gRの値は，ダストカウンター（光散乱
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Fig．1．3．9 Results　obtained　in　the　observations6n22December1986．Height　of　aircraft（a），

temperature　and　dew　point　temperature（b）and　number　concentrations　of　Mie　particles

（D＜0．5μm，Z）＞0。5μm〉（c〉．Z）is　particle　diameter、In－cloud　region　is　marked　by　dots　in

（a）。Periods　of　icing　and　the　operation　of　heater　at　the　tip　of　the　virtual　impactor　are

indicated　by　solid　and　broken　lines（c），respectively．Open　and　closed　marks　in（c）are

concentration　of　cloud　interstitial　particles．
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式粒子計数装置）で測定したデータから得られたものである。各図とも，図中の4本の粒径分布

は，それぞれ異なる環境で測定したものをグループ別に平均したもので，測定環境が雲内の場合

を×一×，雲底を×一一×，雲頂を●一一●，周囲に雲無，または雲頂より1km以上上空を

●一●で示した。なお，ここには示さなかったが，1981年2月18日のフライトで得られたデー

タは，雲内上昇中の測定であり，高度変化が大きいこと，測定された粒径分布が1例だけであっ

たことから図示しなかったが，その粒子濃度，粒径分布は，ともにFig．1．3．11（c）の雲内測定のも

のと非常に近いものであった。Fig．1．3．11（d）では，1981年12月に行なった2回（22日と24日）の

フライトが，雲頂，雲底，雲内，雲無ともにほぽ同じ高度の測定値であったことと，気象状況が

類似していたので，2回のフライトのデータの平均値を用いて示した。

　Table　L3．1には，雲内外でのエーロゾル粒径分布の特徴を見るために，Fig．L3．11（a）一（d）の各

測定データに対する飛行高度，およびエイトケソ粒子と，ミー粒子は半径0．17μm，0．50μmにお

ける4／V／410gRの値を示した。エイトケン粒子領域では，粒径分布が得られなかったが，数濃度に

関しては，雲頂，雲底，雲内，雲無の順に低濃度となる傾向がみられた。雲無で濃度が低いの

は，下層の高濃度のエーロゾルが，上昇流に乗って上空へ達することがないためと解釈できるの

で，そのまま静穏日の上空におけるエーロゾルの濃度を示していると思われる。雲頂観測におけ

るエイトケン粒子の高濃度は，雲頂は雲の蒸発しているところであり，高い濃度は雲によるエー

・ゾルの濃縮効果を示すものかもしれない。また，雲底より雲内で濃度が低いのは，エイトケン

粒子の一部が雲粒に成長しているためと解釈できる。
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Fig．1．3．10　　（Continued。）

　一方，ミー粒子領域では，雲無，雲頂，雲内，雲底の粒径分布ともに，半径が0．4～0．5μmを境

に大粒径側でその傾きが多少緩やかになる傾向がみられる（Fig．1．3．11（b），（c）の雲内，雲底の粒

径分布は例外である）。また，雲内と雲底の粒径分布に比べて，雲無と雲頂の場合は，その勾配の

減少がより小さい粒径領域（約0．3μm）から現れている例も見られる（Fig．1．3．11（a），（d））。この

ように，ミー粒子領域で，雲無と雲頂，および雲内と雲底の粒径分布が似ていること，そして前

者と後者の粒径分布の違いは，半径約0．3μmより大きい粒径に現れていることは，雲の存在によ

り，エーロゾル粒子が雲粒子に取り込まれる効果として，ある程度説明が可能である。
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Nhmber－size　distribution　of　aerosgls　inside　and　around　clouds　l×　　×：in－clouds，×

一一×　：bottom　of　clouds，●一一●：top　of　clouds，●一一●：above　clouds。

Measurements　were　carried　out　on　l　February1985（＆），20February1986（b〉，21

February1986（c）and　December1986（d）。
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Table　L3．1　Features　of　aerosol　number－size　distributions　inside　and　around　clouds．

粒 蛍　　　鉦
7コく　　　　　　ハ、、 雲　　頂 雲　　内 雲　　底

径
測　定　日

高度41V／41097 高度4〃／41097 高度41V／410g　r 高度4／V／41097

工
（㎞）　（cm一コ） （㎞）　（cm－3） （㎞）　（cm－3） （㎞）　（cm－3）

イ 1985．2．1 ～2　　　194 3　　2216 ～2　　1021 1　　913
・
ト
ケ

1986．2．20 ～3　　　223 2　　　　一 ～1．5　2064 1　　3377
ン 1986．2．21 5　　　321 3　　1130 ～2　　　493 2　　915
粒
子

1986．12 ～5　　　　一 ～3　　　　一 ～2　　　　一 ～1　　一

（∈ 1985．2．1 ～2　　10．46 3　　6．06 ～2　　36．06 1　　39．12
ミ
、
　
栽
1 卜 1986．2．20 ～3　　88．98 2　　87．45 ～1．5　88．32 1　　147．4．
　一粒6 1986．2．21 5　　5．06 3　　130．4 ～2　　191．6 2　　302
子ll

k
）

1986．12 ～5　　　6．74 ～3　　37．09 ～2　　133．7 ～1　　203

（
∈ 1985．2．1 ～2　　0．344 3　　0．156 ～2　　0．578 1　　1．148

ミ
、
　
　
凱
1 ゆ 1986．2．20 ～3　　1．172 2　　1．289 ～1．5　1．534 1　　2。37

粒6
子襲

　）

1986。2．21

1986．12

　5　　0．153

～5　　0．237

　3　　0．579

～3　　0．457

～2　　1．981

～2　　1．891

　2　　2．93

～1　　2．81

＊表中の一は測定値の無い場合である。

　今回図に示したそれぞれ4つの異なる環境での粒径分布の違いは，各工一ロゾルの高度による

違いの効果を含んだものであり，また同一日であっても（今回の飛行観測は，すべて茨城県，

竜ヶ崎飛行場から八丈島沖の上空で行ない，使用したデータはすべて海上のフライト中に得られ

たものを用いた），異なった時刻，異なった場所，大気条件下で測定されたものである。定性的に

は，充分説明可能な結果が得られているので，今後さらに観測例を蓄積し，高度，場所，時刻に

よる違いを観測結果牟ら取り除き，上記の説明の妥当性を検証していく必要がある。いずれにし

ても，性能テストに付随して得られた数少ないデータだけからでも，雲とエーロゾルとの関わり

の重要性を示唆する結果が得られており，今回の開発研究は所期の目的を達成したものと考える。

1．3、5　まとめ

　航空機にょる雲内工一・ゾルの測定に用いる空気採取方法の問題点を検討し，実用に耐える採

取管を考案した。

　製作しπ採取管は，バーチャルィンパクターを内蔵しており，採取空気から雲粒を除去しエー

ロゾルのみを計測できる仕組みになっている。着氷防止にヒーターを使用し，過冷却雲内での観

測にも対応できる。

　今後，対流圏工「・ゾルの光学的特性，雲物翠的特性を明わかにしていくためには，今回新し

尽開発した採取管等を使用して，特に雲内外のエー・ゾルの実測データを集積す為事が急務であ

る。
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1、4　航空機搭載雲観測用分光日射測定システムの開発＊

　　（Deve塁opment　of　airbome　Multi－chamel　Cloud　Pyranometers）

1．4．1　はじめに

　雲は，太陽放射に対するアルベード効果と赤外放射に対する温室効果という相反する二つの放

射効果を通して，地球一大気系の放射エネルギー収支とその分布に支配的役割を果たしている。

それぞれの放射効果の大きさは，雲の微物理特性（雲粒の相・形，雲粒子サイズ分布，雲水量，

エーロゾル），高壌，厚さ，形状，分布状態，地理的位置，気温・湿度分布，地表面放射特性，太

陽高度など多くの要素と複雑に関係している。これら種々の要素と雲の放射特性との間の関係を

理解するためには，雲と放射に関する総合観測による実態把握が不可欠である。ここでは，放射

エネルギー収支に関与する雲の放射特性（即ち，太陽放射フラックスに対する反射率・透過率・

吸収率，及び赤外放射フラックスに対する射出率）を航空機により測定する放射観測システムの

開発について述べる。特に，太陽放射に対する雲の放射特性は雲の微物理特性に依存した波長分

布を持つので，それを測定するための新しい装置の開発が必要である。

　ここで開発された航空機搭載の雲観測用分光日射測定システムは，そのセンサー部を航空機胴

体の上端及び下端に取り付けて，それぞれ下向き及び上向き太陽放射フラックスを，可視域から

近赤外域にかけての9波長で測定するための1対の多チャンネル全天日射計からなる。以下，こ

れを航空機用の多波長雲日射計（Multi－channel　Cloud　Pyranometers，略記MCP）と称する。開

発は，1984－85年度の2力年にわたって行なわれた。1984年度は下向きフラックス測定用の

MCPを開発し，地上での作動試験を経て1985年度に上向きフラックス測定用のMCPを開発し

た。研究計画最終の1986年度には，雲粒子測定装置などと共に航空機に搭載し，総合的試験観測

を行い性能を確認した。

1、4．2　MCPの目的と理論的背景

　ここでは，この観測システムが開発された理由を述べ，また充分な性能を持たせるためには，

どのような理論的考慮が必要かを説明する。

（1）　開発の目的

　多波長雲日射計（MCP）の開発の目的は，次の3点に要約される。

　①雲の放射特性の波長分布

　②雲の放射過程のモデル計算（単色光に対する）の検証データ

＊　浅野正二（S．Asano），塩原匡貴（M．Shiobara）
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　③多波長での反射率測定による雲物理量の1リモートセンシング

まず，①においては，太陽放射のできるだけ広い波長域にわたる雲の放射特性の波長分布を調べ

ることにより，太陽反射光のスペクトル分布などに対する雲の効果を明らかにする。②の中で

は，観測した雲物理量を用いたモデル計算によって得られる波長別の放射特性と実際に観測した

放射特性とを比較し，放射モデルの検証とともに，放射特性と雲物理量との関係をはっきりさせ

る。③では，反射率の波長分布の観測から，水と氷の識別，雲の光学的厚さ，雲粒子の相及び有

効半径，雲水量などを推定する方法（リモートセンシング）を検討する。このような目的に沿う

ためには，チャンネルの波長を適正に選定する必要がある。このためには，モデル雲を用いた理

論計算によって，各種の雲物理量が放射特性の波長分布に与える影響を事前にに把握しておくこ

とが重要である。次節で波長選定のためのモデル計算の結果を述べる。

（2）　チャンネル波長の選定

　水や氷は，可視光に対しては透明であるが，、近赤外域においては吸収帯構造を呈しながら波長

の増大につれ徐々に吸収性が強くなっている。吸収の強さ及び中心波長が，水と氷とでは若干異

なる。特に，1．5μm及び2μm付近の吸収帯における差が顕著である。一方，水蒸気も可視から

近赤外域にかけて強弱さまざまな吸収帯をもっている。そのうち太陽放射の吸収に寄与している

主な吸収帯は，0．72，0．82，0．93，L14，L38，1．87，2．7及び3．2μmの吸収帯である。水蒸気の

隣り合う吸収帯の間は，窓領域（w1ndow　regions）と呼ばれ，比較的透明な領域であるが，酸素

や二酸化炭素など他の気体成分の吸収帯が重なっている領域もある。例えば，水蒸気の0．72μm

帯と0．82μm帯との間には，0．76μmを中心とした狭い波長域に酸素分子による強い吸収帯（02

A－band）が存在する。また，L6μmには二酸化炭素（CO2）の弱い吸収帯が存在するが，その放

射収支効果は小さい。

　MCPでは，連続的なスペクトル分布を測定するのではなく，9個の指定されたとびとびの波長

で可視から近赤外域のできるだけ広い範囲を測定するように設計され，分光素子として後述のよ

うに干渉フィルターを使用している。

　前記の3つの目的にかなうようなMCPの測定波長を選定するため，代表的な雲モデルに対す

る放射伝達の計算を行なった。計算は三種類の水雲モデル，及び一種類の氷雲モデルに対して行

なわれた（Table1．4．1）。水雲モデルの雲粒子のサイズ分布としては，Diem（1948）の観測による

雲粒分布を，Hansen（1971）がガンマ分布関数で近似したものを採用した。ガンマ分布関数：

7z　（7）　　＝　σ×7（1一鉤θ∫ルカ2ガ。exp　〔一7・／　（7・，∫∫　・∂、“）〕

のパラメータ勧及び∂，“の，それぞれの雲モデルに対する値をTable　L4。1に示した。放射伝達の，

計算は，均質な層状の雲を仮定しDoubling法（Liou，1980参照）により行い，太陽放射フラック
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Table1．4．1Cloud　Model

Alti！ude

　H（km）

Pressure　height

　　　P（mb）

Temp，

T（K）

Wa霊er　vapor

w（9．m－3）

Concentration

　　N（cm－3）

Si2e　distribu霊ion＊

　Reκ（μm）Veff

Water　clouds

Stratus（St）

Fair－weaこher　cumuius（FWC）

Ahostratus（As）

1．2

2．0

4．o

880

795

615

280

275

262

3．90

2．90

1．10

200

300

300

11．王9　　0．193

5．56　　0．111

7．01　　0．113

Ice－cloud 6．0 470 250 0．38 1．0 32．0　　　0．115

＊　after　Hansen（1971）

スに対する反射率（reflectance），透過率（transmittance）及び吸収率（absorptance）を評価し

た。計算は，0．37，0．42，0．5，0．675，0．72，0．76，0．862，0．938，LO8，1．225，1．650及び

2．2μmの12波長に対して行なわれた。この内，0．72μm及び0．938μmは，それぞれ水蒸気吸収帯

の中心波長，0．76μmは02A－bandの中心波長である。それ以外の波長は，気体吸収に関しては窓

領域にあ允る。但し，0．5μm及び0。675μmでは，オゾンのチャピウス帯が重なっているが，その

影響は今回扱っている雲の問題では無視できる。水蒸気及び酸素の吸収帯の効果は，それぞれの

透過関数を指数関数の和として近似する法（method　of　exponential－sum　fitting　of

transmissions）により多重散乱計算に組み込んだ（Asano　and　Uchiyama，1987）。各波長での水

及び氷の複素屈折率は，それぞれHale　and　Querry（1973）及びWarren（1984）の値を採用し，雲モ

デルの粒径分布に対してMie散乱理論により各波長での一次散乱量を求めた。この際，氷雲の雲

粒子（氷晶）も球形を仮定した。

　Fig．1．4．1は，高層雲（As），好晴積雲（FWC）及び層雲（St）の三種類の水雲モデルのフラッ

クス反射率を，それぞれの雲に対する波長λ＝0．5μmでの光学的厚さ（optical　thickness）τ

（0．5）の関数として示す。反射率は，太陽天頂角θ。＝46．60の場合で，波長0．5μm及び1．65

μmに対する値である。可視光（λ＝0．5μm）に対する反射率は，雲粒分布の違い（Table

1．4．1参照）にもかかわらず，同じ光学的厚さに対して，ほぼ等しい値をとる。このことから，可

視域での反射率の測定から，水雲の可視光に対する光学的厚さを推定することの可能性が示唆さ

れる。一方，近赤外窓領域（λ＝1．65μm）での反射率は，大きな雲粒子を含む雲モデルほど，小

さな値となっており，雲の微物理特性の違いを反映している。これらの性質を利用すれば，窓領

域における反射率の波長分布の測定から，雲の光学的厚さに加えて雲粒分布に関する情報を抽出

する可能性も示唆される。この点に関しては，2．3節で詳しく論じる。

　Fig．L4．2は，水雲のAsモデルに対する反射率の波長分布を，波長λ＝0．5μmでの光学的厚さ

をパラメータとして表わす。但し，反射率は，λ＝0．5μmでの反封率で規格化された相対値であ

る。可視域から波長λ＝1．08μm付近までの窓領域での反射率は，ほぼ等しい値をとるが，波長

が更に長くなるにつれ，雲が厚くなるとともに反射率は小さくなっている。水蒸気吸収帯の0．72

μmと0．938μmの波長における反射率は，近隣の窓領域のそれより当然小さくなっているが，
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0．72μm吸収帯は弱いため，その効果はそれほど顕著に現われていない。波長0．76μmにおける

0、吸収帯の効果は，一般には酸素量の多い下層雲ほど顕著になると考えられるが，反射光の場合

には雲内での光路長にも関係している。光路長は雲粒子のサイズ分布，数密度などに依存して変

わるので，この波長での反射率と雲高度との関係は，それほど単純ではない。従って，02A－

band内の一波長のみでの測定から雲高度を推定することは難しいと思われるが，窓領域や水蒸気

吸収帯など他の波長での測定と組み合わせて利用すれば，雲高度や雲内光路長に関する情報抽出

に有益と思われる。

　次に，氷雲モデルに対する反射率の波長分布をFig。1。4。3に示す。巻雲など上層雲の氷晶の数密

度は，一般に水雲に比べて2～3桁小さく，可視光に対する光学的厚さも1桁小さいと言われて

いる。ここではτ（0．5μm）＝1～16の場合に対して示した。水雲の場合（Flg・1・4・2）と比べて，

反射率の波長分布が大きく異なることが明らかである。特に，1．65μm及び2．2μmでの値の小さ

いことが目立つ。従って，この波長分布の違いから，雲粒子の相（水か氷か）を識別することは

可能であろう。

　以上のモデル計算をもとに，MCPのチャンネル波長として，モデル計算に用いた12波長のうち

から0．37，0．72，及び2．2μmを除いた9波長を最終的に採用した。波長0．37μmは，入射太陽放

射量が小さい上に，特別の情報を付加するものではないので除いた。当初，水蒸気による吸収効

果を検出するため波長として，0．72μmを選定したが，この波長の吸収帯は実際に測定してみる
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と高い雲に対しては吸収効果は弱く，不充分であることが判明したので，最終的には，0．93μm

帯に変更した。また，2，2μmは雲の相の識別に有益な波長であるが，後述のように受光素子とし

て採用したゲルマニウム・フォトダイオードの感度が落ちるため除いた。

1．4．3　MCPの製作

（1）　MCPに要求される特性

　多波長雲日射計（MCP）の開発に当たっては，以下の点に留意した。

　i）　可視～近赤外の広い波長域の分光特性が得られること一シリコン（Si）フォトダイオ

ード及びゲルマニウム（Ge）フォトダイオードが感度を持つ波長域は，それぞれ0．2～1．1μmと

0。6～L9μmであり，それらは，各々0。9μmとL55μmとに最大感度を持つ。そこで，両者を組合

せた2センサー方式によって，可視波長0．42μmから近赤外波長1．65μmまでの分光測定を可能

にした。

　ii）　波長分解能が高いこと一離散波長についての分光特性を調べるには分散型分光計であ

る必要はないが，従来の色ガラス・フィルターによる分光では波長分解能は十分ではない。その

ため，分光素子として狭帯透過型の干渉フィルター（透過半値幅≦5nm）を採用した。

　Hi）　応答が速いこと一航空機においては，雲の不均質性や機体の動揺による出力変化があ

るので，それらを精度良く測定するには十分な応答速度が確保される必要がある。受光素子とし

て本装置で採用されたフォトダイオードは，この要求を十分に満たしている。

　拉）　多波長データ間の同時性が良いこと一高速移動する航空機において，ある状態の雲の

分光特性を調べるには波長間の十分な同時性が要求される．そのため，分光フィルターを高速回

転させて得られる連続出力を電気的に時分割にして各波長の出力信号に変換するサンプル・ホー

ルド方式を採用した。

　v）　入射角特性が良いこと　　放射フラックスを測定する日射計に共通して要求される特性

であるが，現実にはこれを満足させることが最も困難である。ここでは，受光面として発泡石英

でできた拡散板を用い，高品質の拡散板の選択と取付け時の調整によって入射角特性を向上させ

た。

（2）　構成と動作原理

　本測器は受感器（センサー）部分と変換器部分とで構成される。（Photo1．4．1）。下向きフラッ

クス測定用の受感器は機体上部に，上向きフラックス測定用は機体下部に逆さにして取り付けら

れる。それぞれの変換器は機内に設置され受感器とケーブルで接続される。変換器は受光素子か

らの出力の変換機能と同時に受感部の作動及び温度制御のための電源を有する。

　受感部は，拡散板として発泡石英，分光素子として干渉フィルター，受光素子としてフォトダ
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轡

Photo　L4．1　Multi－c｝1annel　Cloud　Pyra員ometer．Left：Sensor，Right：Controller．

イオード（Si及びGe）を用いた分光日射計である（Fig．1．4．4）．受感器の溶融石英ドーム（a）を

通過し，拡散板（b）に入射した光は，拡散板内の小さな気泡によって一様に散乱され，拡散板の

底面では入射フラックス量に比例した散乱光が得られる（言い換えるなら，そのような特性が満

たされるような拡散板を選択する）。その散乱光は，拡散板と受光素子の中間に置かれた干渉

フィルター（c）によって分光される．装着されている干渉フィルターの透過中心波長とその波長

での透過率及び透過半値幅をTable　L4．2＊に示す。干渉フィルターは，多層蒸着膜間の多重反射

による干渉を利用して単色透過光を得るものであり，その透過波長は蒸着膜間の距離と中間材質

の屈折率に依存するので，光の入射がフィルター面に垂直でない時には透過波長が短波長側ヘシ

フトする．そのため，ここでは干渉フィルターヘの光の入射がなるべく垂直になるように，拡散

板と受光素子の間の距離を十分に取ってある。干渉フィルターで分光された光は，光路上に45。

傾斜させて固定した単結晶シリコン板のビームスプリッタ（d）によって分割される。単結晶シリ

コンの光学特性により波長が約1μmより短い光はビームスプリッタで反射されるので，その反

射光路上にSlフォトダイオード（e）を置き，0。42から0．94μmの分光検出を行う。また，波長が

約1μmより長い光はビームスプリッタを透過するので，その透過光路上にGeフォトダィオード

（f）を置き，LO8からL65μmの分光検出を行うようにした。ここで用いたSi及びGeのフォト

＊　干渉フィルターは，数年使用すると急に劣化することがあり，そのため，数年毎に更新する必要が

　ある。．Table　L4．2は，1990年n月に更新された干渉フイルターの特性である。
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Fig．1。4．4 Cross－sectional　view　of　Multi－channel　Cloud　Pyranometer　senser．a：fused　quartz　dome，

b：diffuser，c：interference　filter，d：beam　splitter，e：Si　photodiode，f：Ge　photodiode，g：

filter　wheel，h：an　optical　sensor　for　filter　positlon　detection，i：film　heater．

Table1．4．2 Characerstites　of　Interence　Filters1）

ES84－150（Downward Flux） ES85－212（Upwardflux）

Channel Center Transm五ssion Hal圧一transmisslon Cen電er Transmission Half－transmission

wavelengh wavelength at　band　center band－width wavele論gth at　band　center band－width

（nm） （nm） （％） （nm） （nm） （％） （nm）

420 421．3 26．8 3．0 421．0 28．0 3．0

500 500．2 48．4 3．0 500．0 47．0 3．0

675 676．8 37．0 2．3 676．0 38．0 3．0

760 760．0 41．0 2．0 760．5 46．0 2．0

862 863．0 43．0 3．9 863．0 52．0 3．0

938 936．0 38．0 4．0 937．0 40．5 3．0

1080 1078．0 45．6 4．0 1080．5 49．0 3．5

1225 1224．0 52．9 4．2 1226．0 53．0 4．0

1650 1652．0 46．9 5．3 1651．0 46．5 4．O

1）Koshin　Optics．，Replaced　in　November，1990
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ダイオード（S1336－8BQ及びB1919－01，浜松ホトニクス）の分光感度特性をFig．L4。5に示す。

これらのフォトダイオードの感度特性や干渉フィルターの透過特性は温度に依存して変化する。

そのため，フィルムヒーター（i）を用いて，受感部内部が常時35℃±1℃となるよう温度コント

ローノレされる。

　2つの受光素子からの電流出力は，受感器内で増幅されて，0－20mAの標準電流信号の形で

変換器へ転送される。変換器へ入力された信号は，電流から電圧に変換される。その電圧信号

は，フィルターホィール（g）の回転に応じた各フィルターの透過光の連続した出力となっている

ので，波長毎の出力に分離する必要がある。そこで，1フィルターホィールに取り付けられた光学

式位置検出器（h）によってフィルターの位置を読み取り，サンプルホールダーによって，各波長

の出力信号に分離する。それらの信号は独立に増幅され，最終的に0－10皿VDCのアナ・グ電圧

出力として全チャンネル並列に外部に取り出される。このサンプル・ホールド方式の利点は2つ

ある。1つは，9枚の干渉フィルターが装着されたフィルターホィールは300rpmで連続回転して

いるので，各波長についてほぼ同時のデータが得られること。もう1つは，フィルターホィール

の1回転毎にめくらフィルター（入射光が無い状態）通過時の出力が得られるので，その出力と

各フィルター通過時の出力との差を取ることによって，受光素子の暗電流による零点ドリフトを

除去できることである。
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Fig．L4．5Relative　spectral　responses　of　Silicon　photodiode（Hamamatsu－Photonics，S1336－8BQ）

　　　　and　Germanium　photodiode（Hamamatsu－Photonics，B1919－01），　normalized　at

　　　　wavelengthsO．9μmand’1．55μm，respectively．
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（3）　感度特性

　感度特性の絶対値検定とは入射光の分光フラックス強度（単位：W／m2／nm）に対する変換器

からの電圧出力（mVDC）の変換係数（感度定数）を求めることである。この絶対値検定には日

本電気計器検定所によって分光放射照度試験がなされている標準電球を用いた。また，実騨の際

の電球と日射計セソサー部の光学的位置関係及び供給電力は同所で定めた検定仕様に基づいた。

設置誤差による検定誤差は1％以内と見積られるが，標準電球の放射照度の分光特性が波長0．35

μm～2．5μmについて±3％の確度でしか保証されていないので，最終的に同程度の誤差を避け

られない。

　本研究においては，一対の雲分光日射計によって反射率とその波長依存性を得ることが第一の

目標であるから，各波長（チャンネル）において下向きフラックス測定用のMCPと上向きフラッ

クス測定用のMCPとの出力比を精度良く決定することが重要であり，その決定精度が反射率の

観測精度を左右する。この出力比を得るには，感度の絶対値検定を必要とせず，同一光源に対し

て出力を比較するだけで良い。そして，その場合には，標準電球を用いるより太陽を光源として

屋外で比較測定を行う方が正確である。なぜなら，標準光源による場合，2台のMCPの検定の間

に設置誤差や照度誤差が含まれる可能性があるからである。そこで，この出力比検定には屋外自

然光による比較測定値を用いることとした。屋外での比較測定の結果の一例をFig．L4。6に示す。

各チャンネル毎の下向きフラックス及び上向きフラックス測定用のMCPの出力は，通常の日射

量の範囲内においては比例関係にあることが示されている。反射率の測定には，この比較測定で

決定された上向き及び下向きフラックス用のMCPの出力比Rを用いた。他方，フラックスの絶

対値測定のためには，標準電球を用いた感度定数を使う。絶対値検定による出力比と野外での比

較測定による出力比が一致するように，各々の絶対値検定で得られた感度定数Vを次式によって

修正し，最終的な感度定数Sを決定した。

＆↓＝（V∫↓・V‘↑／Rゴ）1／2

S∫↑＝（V∫↓・Vf↑・凡）1／2

ここで↓及び↑はそれぞれ下向き及び上向きフラックス測定用であ為ことを表わし，ゴは∫番目の

チャンネルであることを示す。

（4）、応答特性

　受光素子（SiフォトダイオードおよびGeフォトダイオード）単体の応答速度はμsecのオー

ダーであり，先に述べたフィルターホィールの連続回転（300rpm）に対しても十分な追従を示す

が，受光素子の温度雑音やサンプルホールド時の雑音を低減させるために電気的な平滑化を行
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Fig．1．4．6 Llnearity　relation　between　signal　outputs　of　Multi－channel　Cloud　Pyeanometers

measuring　the　downward　and　upward　fluxes，Data　were　obtained　through　a　whole　day

long　comparative　measurement　under　cbudy　condition　covered　by　a　thin　cirrostratus．

Top：ch、2atλ＝0．5μm，bottom：ch・9at1．65μm．
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い，測器の最終的な応答速度（e－folding　time）は0．3秒に設計されている。実際の航空機観測に

おいて水平面日射量の測定に影響を及ぼすものとして，ピッチングや・一リングなどの機体の動

揺がある。通常この機体動揺の周期は数秒のオーダーであるので，それに比べてMCPの応答速

度は十分に速い。これより，機体の姿勢変化に対してMCP出力は十分速く応答するものとして

出力の機体動揺補正（浅野他，1986参照）を施した。

（5）　入射角特性

　日射計の受光面（拡散板上面）の法線方向と光線の入射角とのなす角がθの時，受光面での放

射強度は，F＝F。cosθでなけれぽ1ならない（COS則）。しかし，実際には石英ドームでの入射光

の屈折や反射の影響，拡散板の散乱特性や不均質性のために，COS則が満足されない。そこで，

入射角特性を向上させるには，材質の良い拡散板を加工することは勿論であるが，更に，拡散板

の取り付けにおいて微調整を行うことが必要となる。最終的に取り付け調整されたMCPについ

て入射角特性を調べたので，その試験結果をFig．1．4．7（上：下向きflux用McP（Es84－150），

下：上向きflux用MCP（ES85－212））に示す。光源にはタングステン・ハロゲンランフ。を用い，

日射計に対する光源の入射角を変化させて日射計出力の変化を測定したものである。ここで，図

中，横軸の光源の入射角をθ，その時の出力をF（θ）とすると，縦軸に示したCOS特性誤差

E7（θ）は次式で定義される。

E7（θ）＝1－F（θ）／（F。c・sθ）。

ただし，F。＝F（θ＝0）である。放射場の強度分布が一様な場合，入射角70。までの放射に

よって入射フラックス全量の約9割がまかなわれるから，入尉角70。までの特性が特に重要であ

る。上の結果は，必ずしも完壁なCOS則を満たしていないが，入射角700までは，E7（θ）は

3％以内でほぼ良好な結果が得られている。

　フラックス反射率の測定においては，雲頂上における下向きフラックスの大部分は直達光，他

方，上向きフラックスを成す雲からの反射光の角度分布は等方的であると仮定して，COS特性誤

差の補正を施した。

1．4．4　航空機試験観測

（1）　観測概要

　MCPを含めた放射観測システムの航空機試験観測を，本研究期間中に1986年2月20日，12月

22日，12月24日の3日間に行った。そのうち，最終的に全測器の正常な動作が確認された12月24

日の観測結果について報告する。この観測では，放射観測のほか，雲粒子測定装置による雲の微

物理観測と雲内エア・ゾル観測も同時に行われた。使用した航空機は双発セスナ404（昭和航窄
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K．K．）である。観測は八丈島の南東約120kmの海上で行われた。冬型の気圧配置の下で吹き出し

による層積雲が高度1600～2700mに比較的一様な層状雲を形成した（Pboto1．4。2）。ただし，その

層状雲の下にはさらに高度900～1300mに一部積雲が散在し，また，それは異なった場所では発達

して上の層積雲につながっていた（Photo　L4．3）。そのような積雲下では降水があった。それらの

Photo　1．4。2

　　　　　　　　　　　懇　　　　　　　　　　　　　　　　懸

　　　　　　　　　灘灘辮鰯灘

Clo嫉d－top　view　of　a　m＆ritime　str＆tocumul疑s　near　Hac厨ojim＆oΩDecember24，i986．

αoud　top　height　was　about2700m．

P｝｝oto　l．4，3

霧
．

　
　
　
齢

灘鰯灘　 灘
嚢欝

Sa組e　as　P簸oto　L4．2but　taken　at　altitude　of　about1500m．Cumulus　clouds　were

sc＆ttered　u無der　t｝1e　stratocumロ豆us　laye「．
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雲に対Lて，気温，水蒸気，放射の高度プ・フィルを得るためにまず高度5000mまで上昇し，そ

こから旋回しながら下降した。引続いて，層積雲直上（高度2800m）にて放射観測のための水平

三角飛行を行った。その3辺の飛行を便宜上それぞれ△1，△2，△3と名付けて以後参照する。

次に，層積雲内を下降しながら雲水量，雲粒分布，雲内エア・ゾルの観測を行い，積雲直下に達

したところ（高度800m）で放射観測のための水平往復飛行を行った。さらに，海面までの気温，

水蒸気，放射の高度プ・フィィレを得るために高度100mまでの下降・上昇飛行を行った。最後に，

再び層積雲内において雲の微物理観測を行い，本観測を修了した。この一連の観測の正味の所要

時問は2時間弱である。太陽放射に対する雲の放射特性は太陽高度に依存するので，太陽高度角

の変化の少ない南中時を挟んだ時間帯に観測を実施した。

（2）　測定結果

　雲層の直上での下向き及び上向き日射量をそれぞれF，↓，F，↑，雲層の下面での下向き及び上

向きフラックスをそれぞれFB↓，17β↑とする時，雲層の反射率R，透過率丁及び吸収率・4は次

式で定義される。

R＝FT↑／FT↓，

T＝FB↓／FT↓，

14＝（FTし碍）／FT↓．

ここで，Fぞ＝FT↓一FT↑，Fず＝Fβ↓一FB↑である。

定義からわかるとおり，これらはみかけの反射率と透過率になっており，雲層自身の効果の他

に雲層の上・下の大気層及び海面の反射の影響が含まれる。Lかし，観測から得られる量はみか

けの量でしかないので，これらを理論計算と比較する場合には，雲層だけでなくその上・下の大

気層及び海面も含めた計算を行う。計算には雲粒子のサイズ分布の情報が必要で，本研究ではそ

の情報を雲粒子測定装置の観測結果から得る。

　層積雲直上の水平三角飛行によって得られた各パス平均の雲の反射率をTable　L4．3に示す。こ

こで，波長欄の0．42，0．50，．．．，L65は，MCPのチャンネルの中心波長（μm）での分光反射

率，またSR，VIS，NIRはそれぞれ，全天日射計（MS－42）及び近赤外域日射計（MS－800）を用

いて観測された太陽放射の全波長域，可視域，近赤外域の平均反射率であることを表す。尚，こ

の観測時点では水蒸気吸収波長として0．72μmが選択されている。1つの層状雲を対象としなが

ら，パスム1，△2，△3で反射率が大きく異なっている。しかし，その変化はMCPによる分光

反射率と他の日射計（MS－42，MS－800）による反射率とで矛盾がなく，また，それらの絶対値を
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Table1．4．3　Measured　Reflectances（％）．

Wavelength （μm） 0．42 G．50 0，675 0．72 G．76 0，862 1．08 1，225 1．65 SR VIS NIR

△1

△2

△3

75．2

67．0

83．5

75．3

67．4

83．4

76．0

68．2

83．4

70．8

63．9

78．2

67．9

61．6

75．8

73．8

66．5

80．9

73．2

67．4

81．2

67．8

62．8

72．2

55．6

51．1

52．3

71．0．

66．7

77．2

74．7

69．9

86．1

67．0

63．2

68．2

mean 75．2 75．4 75．9 71．0 68．4 73．7 73．9 67．6 53．0 71．6 76．9 66．1

比較した場合も，△1，△2，△3のパスでそれぞれ良く対応している。すなわち，可視域の反

射率を波長0．5μmでの分光反射率で代表させるならば，それらの差はたかだか数％以内である。

従って，このことから，それぞれの放射測器によって得られた測定データが十分信頼できるもの

であることがわかる。

　Flg・1・4・8に，△1，△2，△3の飛行パスに対応する波長0．5μmの平均フラックス反射率をそ

れぞれ●，▲，■でプロットした。図中の太い曲線は同波長の雲の光学的厚さに対する反射率の

理論計算結果である．計算において太陽高度角は観測時のθ＝57．4。，海面反射率は・43＝0．04と

した．雲はすべて水雲で構成されるものとし，雲粒のサイズ分布を（1）式で与えた。その際，パ

ラメータプ，∫∫及び∂。∫∫は，雲粒子測定装置によって得られた実測分布から次式によって求めた有効

半径と有効分散である。

　　　　　　　　　吻一い・）船》（・）み・

勘一ll（一）2緬補藷緬み・

観測値を基に上式から得た7、ガとη、“は雲層内の場所によって違った値をとったが，ここではその

平均的な値として7、∫ノ＝15μm，∂，ノノ＝0．11を用い，雲の全層にわたって同一の分布を持っていたと

仮定した。また，実測データより雲粒子は半径0．5～40μmの範囲内に分布し，その数密度は100

個／cm3あるとした。この図からパスム1，△2，△3における平均的な光学的厚さは，それぞれ

25，16，45であったことが推定される。しかし，観測された反射率の標準偏差（縦線で表示）は

かなり大きく，それに対応して，光学的厚さも△1，△2，△3についてそれぞれ13～62，12～

22，31～75の広がりをもつことになる。このことは，対象となった層積雲が実際には水平方向に

かなり不均質であったことを物語っている。これについては，△2の飛行は比較的薄い雲，また

△3の飛行は比較的厚い雲の上であったが，いずれもそのパスでは比較的一様な層状雲であった

こと，他方，△1の飛行は薄い雲の上と厚い雲の上を交互に飛行するようなものであったことが
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Fig．L4．8　Flux　reflectances　of　stratocumulus　as　a　function　of　cloud　optical　thickness　atλ＝0．5μm

　　　　for　the　observation　of1989．12．24．Thick　solid　curve　expresses　theoretical　reflectances

　　　　computed　with　the　in－situ　measured　cloud　particie　size　distribution．Signals●，▲and塵

　　　　mean　average　values　of　reflectances　measured　through　different　flight’paths．Vertical．

　　　　solid　lines　indicate　the　standard　deviations　of　variation　in　measured　reflectances　on　the

　　　　paths，and　horizontal　broken　lines　indicate　the　lim量ts　of　estimated　optical　thickness，for

　　　　different　fhght　paths．

ビデオカメラによる雲のモニターと赤外放射温度計による雲頂の放射輝度温度のモニターから確

かめられ，パスによる光学的厚さの違いとその分散の違いが雲の不均質さに起因するものである

ことを裏付けた。

1．4．5　まとめ

　航空機に搭載し，太陽放射に対する雲のフラックス反射率などの波長特性を測定するための一

組の多波長雲日射計（Multi－chame！Cloud　Pyranometers）を開発した。このMCPは，干渉フィ

ルターによる分光，シリコン・フォトダイオード及びゲルマニウム・フォトダイオードの2つの

受光素子を組み合わせることにより，・本装置に要請される次のような特性を満たすことができた。

すなわち，i）可視から近赤外の広い波長域の分光特性が得られること，H）波長分解能が高い

こと，血）応答が速いこと，短）多波長データ問の同時性が良いこと，そして，v）入射角特性
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が良いことである。この内，入射角特性については，さらに改良の必要があると考えている。な

ぜなら，観測から雲の反射率とその波長特性を得るには，下向き／上向き両日射計の出力比が正

確に決定されている必要があるが，その決定誤差は，太陽高度が低い場合には，入射角特性に大

きく依存するからである。

　MCPの他，全天日射計，近赤外域日射計，赤外放射計等を組合せた航空機による総合的な放射

観測システムを整備し，その試験観測を行った。その結果，本システムによって雲の放射特性を

調べるための高精度の放射データが得られることが確かめられた。また，MCPによる雲の分光反

射率の観測値と理論計算値とを比較することによって，雲の光学的厚さを推定することができた。

しかし，層状雲であっても極めて不均質な内部構造を持つことも観測されており，現実の雲をよ

り正確に表現するには，同一の雲の放射特性と微物理特性の同時観測の方法を考案する必要があ

ることや，放射計算スキームの中に雲の不均質性を適切な形で取り込む工夫が必要であることも

示された。
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1．5　まとめ

　　（Summary　of　Chap．1）

　雲と放射の相互作用を明らかにするための観測用測定システムを開発した。雲と放射の相互作

用を物理的に明らかにする研究は，現在の気候研究の中で重要な位置を占めている。このような
’
研
究 は，理論の裏付けを背景にした観測的研究によって進展させることが大切である。

　今回の研究はr雲と放射」の観測のために必要な測定システムを開発するためのものであり，

将来の観測的研究に引き継ぐべきものである5開発されたシステムは，雲粒子ゾンデおよび3種

の航空機搭載用測定システムである。すべてのシステムは，順調に開発が終了し，満足すべき性

能を得た。各システムについての概要を以下に記述する。

（1）雲粒子ゾンデシステムの開発

　雲内の雲粒子（雲粒・氷晶）の数，粒径分布・相の鉛直分布をゾンデによって観測するシステ

ムを開発した。雲粒子ゾンデシステムは，二つの部分から成る。一つは雲粒子ゾンデの本体であ
　　　　　　　　　　　　　　■
り，第二は受信システムである。雲内に向けて雲粒子ゾンデを飛揚し，ゾンデにより雲粒，氷晶

を捕捉して，TVカメラで撮影した映像を地上に電送するシステムである。雲内の雲粒子の7

μm～1000μmの大きさのものまで測定可能である。室内及び野外実験によって改良を重ね，ゾン

デの雲粒子捕捉率を大きくした。直径が7μmの小さな雲粒の捕捉率が大幅に改善され0．1程度ま

でなった。層状雲に対して飛揚実験を行った結果，雲粒子が良好な画像として地上に電送された。

地上に電送された画像は，雲粒子画像分析装置により処理され，雲粒子の空問個数の鉛直分布が

得られた。雲粒子ゾンデシステムの開発により，雲内の雲粒子の数，粒径，相の鉛直分布を得る

という目的が達成された。

（2）航空機搭載雲粒子測定シ不テムの開発

　航空機に搭載して，雲内の雲粒子の数，粒径，相を水平に測定するシステムを完成させた。シ

ステムはセンサー部と雲粒子画像収録装置から成る。航空機の飛行速度（約80m／s）で多量に飛

び込む雲粒子をシャッター機構によって適切な量に減らし，回転ドラム上のスラィド面に捕捉す

る。これを顕微鏡CCDカメラで撮影する．以上がセンサー部で1これは機外に取り付けられる。

機内には収録装置があり，収録された映像データは地上で画像分析装置にかけられ雲粒子o数・

粒径・相が求められる。層状雲の飛行試験を繰り返し，改良を加えた結果，直径5μm～500μm

雲粒と氷晶の数と粒径が高い精度で測定できるシステムとして完成した。

＊　植村八郎（H。Uemura），岡林俊雄（T。Okabayashi），松尾敬世（T．Matsuo）
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（3）航空機搭載雲内工一ロゾル観測システムの開発

　航空機に搭載し，雲内のエーロゾルを測定するシステムである。重要な点はエー・ゾル導入法

であるが，この方法としてまず雲粒子とエー・ゾルを分離するバーチャイルインパクター方式を

用いた。原理は，適切な流速を選べば，雲粒を含む空気の流れから側管を通してエーロゾルだけ

を分離採集できる慣性分離の方法である。次に雲内工一・ゾル採取部の構成であるが，試料空気

を適切な流量速度で得ること，等速吸引を行うこと，雲粒の流路壁への付着を避けることが重要

な点である。このため，管径や管の曲率などを決める必要があり，これは室内及び飛行試験に

よって評価し，適切な値を設計値とした。飛行機試験によって得られた採取部の分離特性を調べ

た結果直径2μm以上の粒子は効率よく除去されており，雲内のエー・ゾルの測定目的には充分

であった。これにより雲内工一・ゾルを雲粒からほぼ満足すべき効率で分離し，その数，粒径を

測定できるシステムが完成し，開発が完了した。

（4）航空機搭載雲観測用分光日射測定システムの開発

　雲の分光放射特性を航空機によって時間的空間的に高分解能で測定する多波長日射測定システ

ムを開発した。システムはセンサー部及び収録部から成る。センサー部には発泡石英の拡散版が

あり，これで得た日射フラックスは干渉フィルターによって分光される。測定波長は，420，

500，675，862，1080，1225，1650nmの他に酸素吸収帯の760nmおよび水蒸気吸収帯の720nm（後

に938nmに変更）の9個ある。分光された光は，ビームスプリッタにより分割され，Si光ダイ

オードおよびGe光ダイオードの受光素子により検出され，記録される。日射計出力は，航空機の

機体姿勢データ，対空速度データなどと共に，データ・ガーを通してCMTに収録される。層状雲

の航空機試験観測により測定した雲の反射率の波長依存性について測定値と対応するモデル計算

の結果とを比較した。両者の対応は良く，測定システムは充分な性能を持っていることを確認し

た。

　雲粒子ゾンデシステムの開発によって，現用の測器では得られなかったような，雲粒子の微細

な鉛直分布情報が地上で得られるようになった。航空機搭載雲粒子測定システムでは，雲内の雲

粒子の水平分布情報が，また雲内工一・ゾルの測定システムによって雲内のエー・ゾルの空間分

布情報が良い精度で測定可能となった。以上の3つの測定システムによって，雲の構成粒子のほ

ぼ完全な空間情報が得られるようになった。雲の放射特性を測定する雲観測用分光日射測定シス

テムの開発によって，雲の反射，透過，吸収率が波長別に高速で測定できるようになった。以

上，開発された4つの測定システムを併用して観測することにより，雲の微物理構造と放射特性

との関係が一層明らかになり，雲と放射の研究，ひいては気候変動の研究に大きな貢献をするも

のと期待される。
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　今後に残された問題点としては，次のようなものが考えられる。雲の性質は変化しやすく，各

測定システムによる観測時間・空間のずれが，データの同時性をこわすし，特に放射特性と物理

特性を比較するとき誤差を与える場合があった。これについては将来，飛行方法など工夫して，

誤差を少なくすることが必要である。また雲に関する微細構造の画像データは多量かつ複雑であ

るが，今回の画像解析システムは，必要な情報を高速で処理する能力を備えていない。今後，画

像データの処理の高度化を図る必要がある。
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　　　　第2章　層状雲の航空機観測＊
（Aircr＆ft　observations　of　stratiform　clouds）

2．1　目的と方法＊＊

　　（Purpose　and　method）

　雲は，アルベード効果と温室効果の相反する2つの性質を有し，その強い放射効果のために地

球の放射収支に対して支配的な役割を演じている．その放射効果は，例えば雲の厚さ，幾何学的

形状や出現高度など雲の種類によって異なるが，雲の微物理特性，すなわち雲を構成する粒子の

相や粒径分布，雲水量及び雲内工一・ゾルなどにも大きく依存する．ここでは，雲の微物理特性

やマク・な特性（形状，分布状態）と放射特性の関係解明のために，航空機を用いた総合観測に

より高精度の観測データを収集する。その総合観測データをもとに，次の3つの問題を中心に解

析・調査を進める。

　　　・観測と理論計算との不一致が問題となっているr太陽放射の異常吸収」

　　　・太陽放射の分光反射率測定による雲の物理パラメータの推定

　　　・雲の性状（微物理特性，不均質構造，形状と分布状態など）及び太陽高度の効果

　本研究における航空機観測では，特に，前線に伴って出現する層状雲，冬季の寒気吹き出しに

よって生じる層積雲，晴天下において広域に分布する積雲群等の水平に広がる下層雲，中層雲を

対象とした．観測場所は，雲の出現度，利便性，安全性などを考慮して，八丈島（339061N，139D

47’E）近海上が選ばれた。

　さて，上記の目的のためには，雲と放射のデータの時間的・空間的同一性が重要である．初年

度（1987年度）には雲物理観測のための測器および放射特性観測のための測器を一機の航空機

（セスナ404）に搭載して予備観測を行なった．しかし，一機のみによる観測では，雲の上・下で

の放射観測，および雲内での雲物理特性の観測が同時でないため，雲の時間変化や観測場所の違

いにより，必ずしも同一の雲を対象とした観測が保証されない。この点を改善すべく，第2年度

（1988年度）以降は，二機の航空機を用いた雲物理特性と放射特性の同時観測を計画した。写真

は，雲物理観測の各種測器を取り付けたセスナ404型機（Photo2．i．1），および放射観測を主体と

した測器類を搭載したエアロコマンダー685型機（Photo2．1．2）を示す。両機には，それぞれの専

＊　　放射・大気観測：塩原匡貴，浅野正二，内山明博，真野裕三

　　雲物理観測：松尾敬世，水野量，田中豊顕

　　工一ロゾル観測：池上三和子，財前祐二，岡田菊夫

＊＊　塩原匡貴（M．S難iobara），浅野正二（S．As＆no）
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用測器以外に気温および露点測定用の温度計，全波長域および近赤外域用全天日射計と赤外放射

計（上向き及び下向きフラックス用各一組）等が，共通測器として搭載されている。（Table

2．2．1参照）。

Photo2．1．1　Cess盤a－404equlpped　witぬvarious　cloud－physics　probes．

Pわoto2．圭．2

　
　
　
　
灘

　
　
　
　
　
　
　
翻

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1灘

Aerocommander－685eq戯pped　with　varioαs　radiometers、

　二機の航空機による観測には，①同期編隊飛行観測，および②大気プPフィル観測がある。同

期飛行観測（Flg．2．1．1）においては，雲層をはさんだ上・下での同期水平飛行による放射収支観

測（モードS－1），及び雲頂上での放尉観測と同期した雲内での雲物理観測（モードS－2）の2
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つのモードの観測がそれぞれ往復パスについて行われる。各パスの同期飛行の開始前に，両機は

それぞれ・ラン航法装置を用いて雲外の有視界ポイントに集合し，そこから飛行方向と速度を一

致させて約10分問の水平飛行を行う。

　大気プロフィル観測（Fig．2．L2）は，同期飛行観測後ただちに両機がそれぞれ独立に，図に例

示されたような飛行方法により，分担した空域における高度分布測定を行う。これら全てめ測定

メニューを完了するのに，2～2．5時問の観測時間を要する。

　航空機観測は，1987．9．19－21（1987年度），1989．3．28－30（1988年度），1989．12．20－23（1989年

度）および1990．12．13－16（1990年度）に実施された。各年度毎の測定項目及び使用機器について

は次節のTable2．2．1にまとめられている。また，主要機器の詳細および具体的な観測方法につい

ても次節を参照されたい。

SYNCHRONIZED・OBSERVAT匿ON　FUGHT

S－1
【A6851

S－2　↑

　　3000ft
　　　、レ TOP

lC4041
令

・1000ft

S－1

BASE

SEA　SURFACE

Fig．2．1．1Flightpattemsf・rthesync紅r・nizedcl・udandradiati・n・bservati・nbyCessna－404and

　　　　Aerocommander－685．
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PROFILE　OBSERVATION

1992

FUGHT

五A685】

　　　　　　A－2

、タギ3

　　　【C4041

　　　　　’『OP

　　　　　BASE

弊o
　　　　　　　　C－9

工鞠庶

SUPPOSED
ALTITUDE

20，000ft

13，0qOft

117000“

　　　　　　c一§．

1漆頻磯

1霧1
8，000ft

滋βφ璽：，

Cessna－404　and

　　　　　C－4

C－3

3，000ft

Fig．2．1。2 SupPose（i　flight　patterns　of

observa．tion．

Aerocommander－685　for　the　profile
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2．2　r雲一放射」航空機観測システム＊

　　　（Aircraft　observation　system　of　cloud　and　radiation）

　雲の微物理特性と放射特性を航空機を用いて総合的に観測するために，第1章で述べられた測

器の開発の他に，各種放射量や気象要素を測定するための測器類を整備し，それらの測定データ

および飛行状態や雲の分布状態に関するデータを総合的に収録するための観測システムを開発し

た。しかし，観測開始前に全ての機器が整備されていたわけではなく，また，1988年度から二機

の航空機（昭和航空；Cessna－404型機およびAerocommander－685型機，以下それぞれC404お

よびA685と略記）を同時使用するようになったこともあって，観測年度によってシステムが若

干異なる。各観測年度における測定要素と搭載機器をTable2．2．1に示す。個々の機器の仕様・性

能等については巻末資料r観測機器」にまとめたので，ここでは各測定量の測定方法を中心に，

本研究における航空機観測システムの概要について述べる。

2、2、1機器の取付

　全天日射計，近赤外日射計，赤外放射計および多波長雲日射計（MCP）の4台を放射フラック

スの測定の1セットとして，それぞれ機体上面，下面に1セットずつ取り付けた（Photo22．1）。

取り付ける際には，動揺測定装置が設置されている機体シャーシを基準面（巡航時の水平面とな

る）としてそれに平行になるようにしたが，それでも正確には平行にならないので，その取り付

け角度を水準器を用いて予め測定しておき，解析の際に動揺装置の水平面に対する傾斜分を補正

するようにした。日射計・放射計ドームヘの雲粒の付着を避けるためと，各測器の急激な温度変

化を避けるために，4台の放射測器全体を覆うような整流用カパーを取り付けた。狭視野分光日

射計および赤外線放射温度計は，機体床面から鉛直下方を望むように機内の床面に取り付けた。

　白金抵抗温度計，露点温度計は機体下部に外付けにした（Photo2．2。2）。雲物理量の観測航空機

に搭載される雲水量計及び前章で述べられたエー・ゾルサンプル取入口は操縦席横の窓板に外付

けした（Photo2．1．1参照）。これらは，エンジンの排気を受けない位置に取り付けられている。

同機の機首部分には前節で述べられた雲粒子ビデオ測定装置（AVIOM－C）が格納され（Photo

1．2．1参照），その両側に雲粒子プ・一ブ（PMS社F　S　S　PおよびOPA－2D）が取り付けられてい

る（Photo2。L1参照）。それらり取付位置は観測の際に気流が乱されないよう配慮されている。

　他方，放射観測機には，雲の3次元的な分布状態や形状をモニターするため2台の広角ビデオ

カメラを搭載し，1台を前方進行方向の状態を記録するため操縦席に取り付け，もう1台を直下

の状態を記録するため床面に取り付けた。それぞれの機内には，各機器のコントローラ類の他

＊　塩原匡貴（M、Shiobara），浅野正二（S。Asano）
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Table2．2．I　Aircaft　instrumentation．

Elements Instruments 87 88 89 90

【Radiation】

［Short－waveradiationl

1．Upward／downwardspectralflux Mul　t　ichannel　c　loud　pyranometer C A A A
2．Upward／downwardtotalflux Pyranometer　　EKO　躍S－42 C C C

EKO　MS－801 A A A C
3．　Upward／downward　near－IR　flux Pyranometer　　EKO　MS－801 C A C A C A C
4．　Nad　ir　spectral　ra（1iance Sunphotometer　　EKO－NIPR C A A A
［Long－wave　radiation］

5．　Upw　ard／dow　nward　i　n　f　r　ar　ed　f　l　ux Pyrgeometer　　EpPley　P　IR C A A C A C
EKO　MS－200 C

6．　Nadir　infrared　radiance Radiation　thermometer　　RST－10 C A A A
IT－4 C C C

一　　一　　一　　一　　一　　層　　一　　　一　　一　　一　　一　　一　　一　　一　　　噂　　薗　　俸　　一　　層　　一　　一　　一　　一　　一　　一　　一　　禰　　　一　　一　　一　　一　　一　　一
昌　　噛　　噂 脾　　樽　　” 冒　　一　　り 一　　稗　　臼 一　　一　　騨 枷　　，　　一 一　　一　　層

【Cloud　anσaerosol】

L　Cloudparticlesizespectrum AVIOM－C C C C C
PMS　FSSP－100 C C
PMS　OAP－2D2－C C C

2・Cloudliqui⑬atercontent Johnson－Williams　LWH C C
PMS　KLWC－5 C C C

3。　Aerosol　size　spectrum Opt　ical　counter　DI　C　PM－730 C C C
DIC　PM－200－15 C C

4．　Aerosol　composition Sampling　impactor C C C C
5．Aitken　particles Pollack　counter C C

一　　楠　　一　　一　一　一　　一　画　　瞬　俸　　曹　一　　一　　一　　一　　一　　購　　噌　　一　　一　 一　　一　　〇　　一　　葡　　O　　－　　一　　一　　噂　　騨　　”　　一
一　一　　一　　一　　幡　　o　　一　　一　　一　　一　　一　　一　　一　　噌　　一　　一　　一　　一　　畠　　一　　一　　轄　　一　　冒　　一　　一　　一　　一　　騨　　一　　尊　　一

一　　一　　　一 一　　輔　o 齢　曽　　一 一　　一　　一 一　　一　　　一 鳴　　一　　一 －　　　一　　一

【Thermody脚ics】

1．　Total　air　temperature Pt　thermometer　Rosemount　102 C C C
Pt　thermometer　MAKINO　TSO51P C A A A

2．　Static　air　temperature Ra（liat　ion　thermometer　　RST－10 C C C
3．　Dew　Point　temPe「atu「e EG＆G137－C3 C A C A C A C
4．Atmosphericpressure Validyne　P199 C A

Rosemount1332A3 A C C
5．Pressure　height TKK　ATP20－1 C C A A
6．True　air　speed B＆D2504 C C A

Rosemount1332B1 A C C
一　榊　一　一　一　一　一　”　曹　一　一　噂　o　一　一　一　一　一　一　q　卿　曽　冒　一　一　噌　一　一　一　”　鴨　曹　一

噂　一　一　一　一　”　幡　一　一　『　零　一　一　一　一　，　一　一　一　一　q　陶　一　　一　一　噌　一　層　　一　一　一　甲
一　　噂　　騨 一　　一　　一 一　　一　　一 一　　一　　〇 一　　一　　一 騨　　一　　－ 噌　　一　　一

【Others】

1．Cloud　morpho10gy Videocamera－VTR　（forward） C A C A C A C
（downward〉 C A A A

2．Pitch／ro11／yawangles V／Dgyros　TKKVG－40／DG－51 C A A A
3・Positonlatitude／10ngitude LORANNavigator　F／AH1 C A C A C A C

＊AandCc・rresp・ndt・theaircraftAer・c・mmander－685andCessna404，respectively．
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に，高度計測装置，動揺測定装置，対気速度計測装置，・ラン航法装置およびデータ収録装置が

設置された．また，交流電源用にインバータが用意された。

A

疑縷

　げ

雄　灘、 灘

B

Photo2．2．1 Apairofradiometersinstalledon施etop（P＆nelA）andbottom（Pa蹴e1B〉ofan

alrcraft　fuselage，　to　measure　組e　downw＆rd　and　upward　radiative　fluxes，

respectively。

一103一



気象研究所技術報欝第29号1992

覇灘

Photo2．2．2　丁盤ermometers　for出e　＆ir　temperature　（Rosemou雛t　102；Rlght）aRd　dewpoint

　　　　　temperature（EG＆G137－C3；Le至t），installed　on　tbe　bottom　of　Cessna－404。

2．2．2　気圧の測定と高度算出

　気圧（ある高度での大気圧）は航空機に取り付けられたピトー静圧管からの圧力（静圧）を圧

力センサー付変換器に伝達することにより直接測定される。しかし，航空機からの出力が気圧高

度のみである場合には，次のようにして静圧を求めた。航空機に装備された気圧高度計は次式の

ような気圧P（hPa）と高度H（m）の関係を示すよう目盛り付けされている（加藤，！986）。

P＝PD（1－2．256×10㎜5・孟1）ε256

ここで，鳥は，パイ・ットが離陸前にQNH規正（高度計を滑走路高度に合わせること）を行なっ

ている場合は海面較正気圧となる。上式を用いて，高度計の出力からその高度での気圧を求める

ことができる。実際に，こうして求めた気圧と圧力計で直接測定した気圧を比較したところ，高

度6000mまでの飛行範囲でその差は麦～器Paであった．

　上式は標準大気に基づいているから，このHは真の高度を示すものではない。そこで，観測で

得られた気圧から観測域に近い高層データを用いて高度を内挿することにした。この高度も真の

高度とは言えないが，本研究ではこれに統一した。

2、2．3　気温の測定と温度計の動圧熱補正

　気温の測定には白金抵抗温度計を用いた。特に雲内で観測を行なう航空機には，センサーへの
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雲粒の衝突を避ける構造を持つRosemount社のModeHO2（Photo2。2．2参照）を装備した。こ

れらの温度計には，以下に述べる動圧熱効果を補正する必要がある。

　一般に，航空機に取り付けられた温度計が測定するものは1航空機に向かってくる気流がせき

止められた状態の温度であり，空気分子の運動エネルギーが熱に変換されて温度上昇をもたらし

ている。これを全温度（total　air　temperature）といい，これに対して静圧大気の温度（気温）を

静温度（static　alr　temperature）という。熱力学的な導出は省略するが，全温度丁，（．κ）と静温度

丁，（κ）の関係はマッハ数Mを用いて次式で与えられる（加藤，1988）。

　　　　　　　　　　　　　　T、＝（1十〇．2M2）T、

　　　　　　　　　　　　ル1＝V、／C、一V、（γRT、）1／2

ここで，γ，は航空機の飛行速度（m／sec），C、は音速（m／sec），γ（＝1．4）は空気の定圧／定積

比熱比，R（＝287．053J／K／kg）は気体定数である。一方，航空機に取り付けられたピトー静圧管で

測定される全圧（ピトー圧）P、と静圧P、の関係は次式で与えられる（加藤，1988）。

　　　　　　　　　　　　　P。＝P，（1＋0．2ハ42）a5

よって，次式により，全温度と全圧，静圧の測定から静温度を得ることができる。

　　　　　　　　　　　　　T，＝T。（P孟／P、）一1／35

　観測によっては全圧，静圧の形で測定されていない場合もあり，対気速度のみがデータとして

得られている場合は，浅野他（1986）に示された方法を用いた。飛行速度を変化させた水平飛行

により，これらの補正が有効であることを確認した。本研究における航空機観測では，この動圧

熱効果は，2～4℃の値になっている。

2．2！4　対気飛行速度の測定

　航空機の対気飛行速度はピトー静圧管による圧力測定から次のようにして得ることができる。

全圧P、と静圧P、の関係は上式で与えられるから，次式のように書き換えられる。

　　　　　　　　　　　（P、／P，）正／竃5＝1十〇．2レ多／（γRT、）

よって，次式により，全圧，静圧，静温度の値から対気飛行速度を得ることができる。

　　　　　　　　　　　V，＝（5（（P虐／P、）1／35－1）γRT、）1／2
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2．2．5湿度の測定

　水蒸気量あるヤ・は相対湿度はEG＆G社のModel－137－C3（Photo22。2参照）で測定された露

点温度から求めた。この露点温度計は0℃以下では霜点（frost　point）温度を示すようになってい

るので，気温が0℃以下の場合は過冷却状態であっても氷飽和とみなした。

鏡面冷却による露点検出方式であるため応答速度が遅く，湿度の変化が大きい雲頂部などでは必

ずしも十分な精度で測定されなかった。

2．2．6　雲水量の測定

　雲水量の直接測定にはJohnson－Williams方式雲水量計（JW　l　LWH）またはKING方式雲水量

計（PMS；KLWC－5）を用いた。これらは，いずれも熱線式であるが，形状だけでなく動作原理

が異なる。

　」一W雲水量計は気流に垂直に置いた熱線に一定電流を流し，雲粒子が衝突したときに熱が奪わ

れ温度が下がり抵抗が変化することによる電圧変化を測定する。気流による熱損失分は気流に平

行に置いた熱線で補償するようになっており，雲のないところでゼ・出力となるように調整して

おくと，雲内では雲水量に比例した出力が得られる。飛行中の測定を前提として電流を流してお

り，飛行中でない時に電源を入れると熱線が焼き切れるので，使用上注意を要する。

　KING雲水量計は熱線の温度を一定に保つように電流を流し，雲粒子の衝突による蒸発潜熱に

相当する供給電力の変化を測定する。その電力変化Pw即（W）は次式で与えられ，雲水量LWC

（g／m3）に比例する（例えばKing6オα1．，19805。

PWET＝」・4・｛L十c（T5－丁君）｝・∂・LWC

ここで，」と4はコイルの長さ（m）と直径（m），Lとcは水の蒸発潜熱（J／g）と比熱（J／g／

K），TsとTみはセンサー部の温度（K）と気温（K），びは対気飛行速度（m／sec）である。熱線は

1本で，実際に測定されるのは気流による熱損失も含めた全供給電力に比例した出力なので，雲

のないところでの測定値を用いて気流による熱損失分を差し引く。

　いずれの測器も熱線上での雲粒子の破砕や飽和が間題となり得るため，雲水量が多いときやサ

イズの大きい雲粒子の観測において雲水量を過小評価することが示されている（Tanakaθ施Z．，

1988；塩原他，1990）。

2，2．7　雲粒子サイズ分布の測定

　雲粒子サイズ分布の測定には，前章で述べられたAVIOM－Cの他，1988年度より一般に

Knollenberg　probeと呼ばれるPMS社のFSSP－100とOAP－2D2－Cを用いた。FSSPはレーザー

光路上の雲粒子による前方散乱強度を測定し，その強度が粒子の大きさにより異なることからサ
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イズ分布を求めるもので直径3μm～47μmの測定が可能である。一方，OAP－2Dはレーザー光線

を光源とし1次元アレイセンサー上にできる雲粒子のかげの大きさから個々の粒子の形状とサイ

ズを決定するもので直径25μm～800μmの大きな粒子の測定が可能である。これらの測器で測ら

れた粒径分布について積分することにより，雲水量を求めることもできる。

2．2、8　日射フラックスの測定値の補正

　日射計出力の温度依存性の補正については，浅野他（1986）の補正方法に従った。補正に必要

な日射計の内部温度は銅一コンスタンタン熱電対を用いてモニターした。また，太陽高度の変化

に対する日射フラックスの補正および機体の動揺による見かけの出力変化の補正も行なった。本

研究では，機体動揺の補正は太陽直達光の影響のみを考慮し，雲上における下向きフラックスの

測定についてのみ行なった。補正に必要な機体の姿勢は鉛直ジャイロと方位ジャイロを組み合わ

せた動揺測定装置（TKK　l　VG－40／DG－51）．によりモニターした。

　機体の姿勢はピッチ角（進行方向に対して機首がどれだけ上を向いているか），・一ル角（翼が

どれだけ傾いているか），ヨー角（進行方位）で表現され，鉛直ジャイ・によりピッチ角と・一ル

角を計測し，方位ジャイ・によりヨー角を計測する．・一タを支えるジンパルは二重になってお

り，鉛直ジャイロでは・一タの回転軸は常に鉛直に保たれる。外側のジンパルはその回転軸が機

体の主軸に一致するように固定されているので，この軸のまわりの回転角が・一ル角，内側のジ

ンバルの回転角がピヅチ角として検出される。機体がピヅチ角θρ，・一ル角θ，をもつ姿勢をと

るとき，機体の法線はロータの回転軸（鉛直軸）からずれる。その傾きθ．と機首方向を基準にし

た時の方位εは球面三角法により次式で与えられる。

COSθ．＝COSθ．COSθ診

　　　　tanθ．
tanε＝　　　　ta，nθ♪

一方，機体の進行方向すなわちヨー角は方位ジャイ・で測定されるが，ヨー軸（ヨー角を検出す

る回転軸）は機体に固定されているので，機体が水平から外れる時，ジンバル誤差と呼ばれる方

位誤差を生じる。しかし，ピッチ角，・一ル角が小さい時多この誤差は無視できるので，ここで

測定されたヨー角θ．は，垂直軸のまわりの回転角を表わすものとする．

　この時，機体の法線の方位φ．は，機体の方位の初期値（方位ジャイロをリセットした時の方

位）をφ。とすると，次式で与えられる。

φ．＝φ。＋θ．＋π一ε

この式の最後の項（π一ε）についてはεのとり方に依存するので，Asano　and　Shiobara
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（1989）にあるように，εをtanε＝tanθρ／tanθ，にとる場合は，上式の（π一ε）を（ε一π

／2）で置き換えるのが正しい。

　この機体姿勢（θ．，φ．）を用いた日謝計出力の補正方法については，浅野他（1989）および

Asano　and　Shiobara（1989）に詳しい。

2．2．9　データ収録

　放射量，気象要素，飛行状態等の測定データは，それぞれの測器から基本的に直流電圧の形で

出力される。それらの測器出力は総計で約50チャンネルあるため，18チャンネルのアナログ入力

を備えたデータ・ガー（ETO；Thermodac32）を3台用意した。このデータロガーは最高1秒毎

のデータ・サンプリングが可能である。観測中の航空機は約300km／hで飛行するので，1秒毎の

サンプリングは約80mの空間分解能に相当する。データ・ガーでA／D変換された測定データは，

時刻データとともにカセット・データレコーダ（ETO：EC－3M）によρてカセットテープに収

録される。カセットテーフ。1本片面の容量は約200Kバイトで，18チャンネルのデータを1秒間隔

で記録すると約55分で飽和する。そのため観測中にテープの交換が必要となり，短時間ではある

がデータの欠測が生じるのが難点である。1988年度以降は二機の航空機を使用するようになった

ため，データ収録をパソコンで制御する装置を新たに整備した。この方式では，データ・ガーで

A／D変換されたデータはパソコン（NEC：PC9801UX21）内に装着したS－RAMに格納される。

S－RAMは2Mパイトの容量をもち，バイナリ圧縮コードで記録すると，データロガー3台分の

データを1秒サンプリングで約4時間収録することができる。そのため観測中の欠測がなくなっ

た。これらの測定データは，観測終了後，データテープ変換装置（HP；HP9816，TEAC；MT－

1000GP）によって1600BPI磁気テープに書き換えられた後，大型計算機（HITAC；M－280）で解

析処理される。

　操縦席および床面に取り付けた2台のビデオカメラ（SONY；TR－55，Victor；TK－860）に

よって得られた飛行中の前方および下方の映像は，機内でモニターされると同時に，時刻データ

とともにNTSC方式VTR（SONY；SL－B5，Victor；BR－9000）に収録される。それらのビデオ

データは，観測終了後，雲画像解析装置（PHOTORON；FDM98－RGB，NEC；PC－9801VM21）

を用いて解析される。また，ビデオテープには，後の解析の助けとなるよう観測中の特記事項が

音声で録音されている。各種の測定データやビデオデータは，それぞれに記録された時刻データ

を参照して，相互に比較することができる。

2．2．10　機器の検定および相互比較

　MCPの検定方法は1．4節で述べたとおりである。全天日射計（MS－42，MS－801）については気

象庁観測部日射計検定室の日射計準器と比較することにより値付けを行なった。赤外放射計

一108一



気象研究所技術報告　第29号　1992

（PIR）および赤外線放射温度計（RST－10，IT－4）の検定には気候研究部の赤外放射計検定用黒

体槽（塩原他，1990）を用いた。検定の温度範囲は一20～25℃であるが，その間の直線性は十分

保たれていた。いずれの検定も観測期間をはさんだ前後に行うことを原則とし，最低年1回の検

定を行なった。

　白金抵抗温度計（TSO51P）について銅一コンスタンタン熱電対との温度比較を行なったとこ

ろ，0～30℃の温度範囲でその差は0．2℃以内であることを確認した。

　気圧計（1332A3，P199）および気圧高度計（ATP20－1）で測定した気圧を相互比較したとこ

ろ，1332A3とATP20－1との差は高度6000mまでで2hPa以下，P199とATP20－1との差は高度

5000mまでで2hPa以下，高度7000mでは4hPaの差であった。

　2台の露点温度計（137－C3）を相互比較したところ，露点温度が10℃～一40℃の範囲でその差

は概ね0．8℃以下だったが，露点温度が一30℃以下で最大1．5℃，また湿度の変化の大きいところ

で1℃前後の差を示した。これは両者の応答速度や安定性の違いに起因するものと考えられる。
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2．3観測データ＊

　　（Observationaldata）

　本節では，層状雲に対する各年度の代表的な観測事例について，一次処理した（物理量に直し

た）観測データを例示する。提示されるデータは，観測、日時のGMS可視画像，観測飛行航路図，

大気プロフィルおよび雲の微物理特性データ，そして放射データの順である。本研究計画におけ

る航空機観測により，ここに例示されるデータを含め，膨大なデータが取得された。測定データ

は雲の構造や放射収支の解析など，様々な観点から解析されている。現時点において全てのデー

タの解析は完了してはいないが，それらは内外の研究者が利用できる形に整備されている。取得

データの詳細については，補章の観測データ・ディレクトリーを参照されたい。

2．3．1　1987年度の観測事例

観測日時：1987年9月20日　13：20－14：40

場　所＝八丈島南方約60kmの海上，（32。35’N，139。35’E）を中心とした約20km×40kmの空

　　　　域

（雲概況）　雲頂高度2700m，雲底高度2000mの層状雲，800～1100mに積雲。雲頂温度は6℃，

　雲頂部には2℃程度の弱い温度逆転が見られた。

（雲物理）　」一W雲水量計による雲水量は平均で0．08g／m3，最大で0．2g／m3程度であった。

　AVIOM－Cによる雲粒の数濃度と有効半径は，平均で各々190個／cm3，18μmであり，この節

　での他の例と比較すれば数がやや少なく，雲粒が大きい。

（放　射）．フラックスの鉛直分布は下降中の観測データを11秒移動平均で平滑化したもの。高

　度1300m以下で増加しているのは，下降中に雲の薄い場所へ移動してしまったことを意味し

　ている．雲頂上での下向き全天日射量のデータに異常がみられる．下向1き日射量ほ近赤外日

　射量データにも見られるとおり，6パスで安定した値を示すことが期待されるが，全天日射

　量のみパスにより大きく変動してい為・この放射観唄唖は雲肉の雲物理観型の鋒に行わ紅たた

　め全天日射計の内部が（不均一に）曇ったためと考えられる。

＊　塩原匡貴（M．Shiobara），水野　量（H．Mizuno），真野裕三（Y。Mano），浅野正二（S．Asano）
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Fig、2．3．3 Thermodynamical　and　cloud－physical　data　from　the　aircraft　observation　of　stratocumu－

lus　cloud　layer　on　September20，1987．

　　（a）Vertical　profiles　of　the　air　temperature（T）and　the　dewpoint　temperature（T、）．

　　（b）Vertical　profile　of　the　liquid　water　content　measured　by　a　J－W　hot－wire　probe．

（c）Time　series　variation　of　the　liquid　water　content　measured　by　a　J－W　hot－wire

　　　　　probe　along　a　horizontal　path　in　the　clou（i　Iayer．

　　（d）Time　series　variation　of　the　number　density　of　cloud　particles　measured　by　an

　　　　　AVIOM－C　instrument　along　a　horizontal　path　in　the　cloud　layer．

　　（e）　Same　as（d），but　for　the　effective　particle　radius．

　　（f）Size　distribution　of　cloud　particles　measured　by　an　AVIOM－C　instrument　along　a

　　　　　horizontal　path　in　the　clou（i　layer．
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　　　　　　（a）Vertical　profiles　of　the　upward，downward　and　net　solar且uxes　in　the　total

　　　　　　　　　wavelength．

　　　　　　（b）Same　as（a），but　for　the　near　infrared　region．
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2．3．2　1989年3月30日の観測事例

観測目時：1989年3月30目　11：30－14：00

場　所：遠州灘南方約200kmの海上，（33。15’N，137。45’E）を中心とした約50km×50kmの空

　　　　域

（雲概況）　雲頂高度3500m，雲底高度2000mの層状雲（高層雲）とその下に雲底高度1600mの

　層積雲が存在。層積雲はあるところでは上の層状雲に達し，あるところでは離散積雲となっ

　ていた。雲頂は比較的平らであったが，雲底は複雑な構造を示した。雲頂温度は一11℃，雲

　頂部には2℃前後の弱い温度逆転が見られた．この雲群は50～60km四方程度の水平方向の

　広がりを持ち，全体として北東へ移動していた。大気はhazyであった。

（雲物理）　KING雲水量計の値は10分間の平均で0．09g／m3であるが，水平方向の変化が著し

　く，大きい所では0．4g／m3に達している。AVIOM－Cは雲内に入ってまもなく過冷却水滴の凍

　結のため作動しなくなり，最初の数分間のデータしか取得できなかった。このため，

　AVIOM－Cのデータは雲塊の周辺部の状況を表わしているものであり，雲粒子数濃度はこの

　節の他の例に比較して非常に少なくなっている。雲粒子の有効半径は平均で約15μmであっ

　た。

（放　射）　雲底下での赤外放射フラックスは暖かい海面からの上向き放射のため，下向きフ

　ヲックスより上向きフラックスの方が大きくなることが予想されるが，一部で逆転が見られ

　る。これは測器（MS－200）の検定がうまくなされなかったためと考えている。他の測定デー

　タは良好である。
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2．3．3　1989年12月22日の観測事例

観測日時：1989年12月22日　10：2H2二40

場　所：八丈島東方約200kmの海上，（33025／N，142。50’E）を中心とした約40km×100kmの

　　　　　空域

　　　　　　　　GMS－4VIS

　　　　　　　　1989December22”100LST

　　　　　　　　撫　1『向へ難
　　　　　　　　130E　　　　　　　　140E　　　　　　　　　150E

　　　　　Fig，2。3．9Same　as　Flg．2．3．1，but　for　GMS－4at　O2Z　on　December22，1989．
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（雲概況）　雲頂高度3000m，雲底高度約2200mの層状雲（層積雲）その下に積雲（雲底高度

　1400m）の二層構造。冬型の気圧配置による寒気の吹き出しに伴い暖かい海上に出現。雲頂

　温度は一9℃，雲頂部には6℃前後の強い温度逆転が見られた．雲底下では，ところどころ

　で降雨あり。海面隠やか。低気圧の接近により，上空7000mには南よりの湿度の高い空気が

　流入し，南方には巻雲が存在した。

（雲物理）　KING雲水量計の水平分布データには幅約5kmおよび約8kmの二つの領域が見ら

　れ，それぞれの中心付近での値は0。18～0．2g／m3程度である。AVIOM－Cによる雲粒子数濃

　度は約300個／c姐3で，この節の観測例のうちではやや多い方に属する。有効半径は平均でi5

　μmである．

（放　射）　各測器とも正常に動作し，概ね良好な測定が行なわれた。ただし，対象となった雲

　は必ずしも均質な層状雲ではなく，バンド状のクラック（雲の裂け目）が存在したため，雲

　底下の下向き日射データはところどころ大きな値を示し，赤外データは小さい値を示してい

　る。

2．3．4　1990年12月14日の観測事例

観測日時：1990年12月14日　10二30－12二50

場　　所：八丈島南東方約60kmの海上，（32q20’N，140“40’E）を中心とした約80km×50kmの

　　　　空域

GMS－4VIS
1990Decembgr姓1、1：gO』ST

鱒㌘瀞、認．

離．

　　130E

Flg．2．3、13

・磁

　　　　　　　　140E　　　　　　　　　　150E

Same　as　Fig．2．3。9，but至or　O2Z　oa　December14，1990．
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　ロ　　　ひ3240
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　　140。0σ　　　　1400303　　　　14foσE

Fig．2．3．14　Same　as　Fig．2．3．6，but　for　the　observation　on　December　l4，1990．

（雲概況）　雲頂高度2500m，雲底約2100mの薄い層状雲（層積雲）とその下に離散積雲（雲底

　高度1500m）の二層構造。雲と放射の同期観測は，上部の層積雲に対して行われた。この層

　状雲は時間とともに衰退。雲頂温度は一4℃，雲頂部には5℃前後の強い温度逆転が見られ

　た。積雲の雲底下，ところどころで降雨があった。海面に白波が目立った。巻雲，巻層雲は

　なかったが，層積雲の上空にところどころ高層雲が出現した。

（雲物理）　KING雲水量の水平分布データには幅約40kmの領域が見られ，この領域内で平均

　0．1g／m3である。AVIOM－Cによる雲粒子数濃度は，平均して220個／cm3であり，全観測例中

　では平均的な値である。雲粒の有効半径は平均で8．5μmであり，他の観測例に比べてかなり

　小さな値となっている。この雲系の雲物理学的構造は，次の2．4節において詳細に論じられ

　ている。FSSP測器による対応するデータがFig．2．6。7にも示されている。

（放　射）　同期飛行中の11：01～11：04の雲頂上空での下向きフラックス測定は上空の高層雲に

　遮られたために有効ではない。C404機の上向き赤外放射計の測定は不良であった。
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2．4　水雲の層積雲と氷化した層積雲の雲物理構造＊

　　（Microstructures　of　non－glaciated　and　partially　glaciated　stratocumu－

　　lus　clouds）

2、4．1　はじめに

　層積雲は，地球の放射エネルギー収支に深く関係している．層積雲は，その高い反射率によっ

て太陽からの放射が地表面に達することを制限すると同時に，その低い高度により地表面と同程

度の赤外放射を放射する．層積雲の存在によって，太陽放射の吸収が減少することになる（例え

ば，Randall碗α♂．，1984）。また，層積雲は，空間的に広い領域を占め時間的にも持続性があるた

め，多くの地域の気候に重要な影響を与えていると考えられている（Nicholls，1984）。地球の放射

エネルギー収支に大きく関与している層積雲の放射特性および雲物理構造を明らかにすること

は，非常に重要なことである。

　以上のような重要性にもかかわらず，層積雲の雲物理構造の観測的研究は，意外に少ない。カ

リフォルニア沖の層積雲についてはBrostθ古αZ．（1982a，b）やNoonkester（1984），Albrechtθ孟

α」．（1985）が報告しており，イギリス周辺の層積雲についてはRoachθ孟αZ．（1982）やCaughey

就α」．（1982），Shngo就α」．（1982a，b），Nicholls（1984）が調べている。しかし，目本列島周辺の

層積雲については，WCRP（World　Climate　R♀search　Program，世界気候研究計画）によってよ

うやく航空機観測が始まったばかりであり，わずかにIshizaka　and　Nagano（1990）の報告がある

にとどまっている。一方，層積雲の構造の観測と平行して雲粒子のもととなる凝結核の観測が行

われており，海洋上と大陸上とでその数濃度が異なることが知られている（例えば，Twomey

and　Wojciechowski，1969；Wallace　and　Hobbs，1977）．層積雲を形成する雲粒スペクトル，上昇

流，・気温領域等に地域性があることから，日本周辺の層積雲の特徴は他国のものとは異なってい

るかも知れない。

　本稿では，1990年12月13日と14日に八丈島南方海上で航空機観測された2例の層積雲の雲物理

構造を報告する。一つは水雲の層積雲であり，もう一例は雲内に氷晶と水滴の両方が含まれてい

る混合型の層積雲である。

2．4．2　観測方法

　観測方法と測器は，2．1節に示されている通りである。以下の解析は，データが密に得られてい

るKING雲水量計，FSSPプローブ，2D－Cプローブの各測定器によるものを示す。

＊　水野　量（H．Mizuno），松尾敬世（T．Matsuo）
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2．4．3　解析結果

（1）水雲の層積雲

（a）総観的気象条件

　Fig。2．4。1は，1990年12月14日9時の地上気圧と850mb気温分布を示した天気図である。図中の

●印が観測場所を示し，日本列島の東方海上に中心がある高気圧の南西縁辺部に位置している。

また，観測場所の約1000km西方に低気圧があって近づきつつある。このとき850mb面では南南

西の風で暖気移流場となっており，気象衛星画像によると観測場所付近に数10km四方の広がり

をもった層積雲が存在していた。
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Fig．2．4．1 Synoptic　weather　chart　of　surface　pressure（solid　line）and　temperature　at850mb　at

9JST　14December1990with　contour　intervals　of4mb　and　6℃，respectively．

Observat三〇n．area　is三ndicated　by　closed　circle・

　Photo2．4．1は，航空機から撮影した層積雲の雲頂部と雲底下の様子である。層積雲の雲頂はほ

ぼ平坦にひろがっており，この上空の所々に高積雲が存在している。しかし，この高積雲から降

水粒子が落下して層積雲の雲頂部まで達している様子は全く見られず，層積雲内の粒子は高積雲
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の存在とは関係なく形成』されていたと考えられる。また，層積雲の雲底付近では霧雨程度の降水

粒子が観測されたけれども，海面まで達する降水ではなかった。

　
　
　
　
蕪

　
　
　
　
　
　
　

　
　
　
　
　
　
羅

欝
難

灘舞

蒙

灘

1購

蒙

甜

Photo2．4．1Plctures　of　cloud　top　layer（top）and　subcloud　layer（bottom）from　a　le｛t　window　of

　　　　CessHa－404during14December1990stratocumulus　mission．

（b）気温の鉛直分布

　Fig．2。4．2は，航空機によって観測された気温の鉛直分布である．高度約2．6kmに強い気温逆転

層の下面があり，これが層積雲の雲頂高度とほぼ一致している．層積雲の雲頂は2．6km，約一4

℃，雲底は1．5km，約4℃で，雲層約1100mであった。観測場所の北北西約100kmにある八丈

島でも，同様な気温・・湿度分布であった。八丈島のデータによると，海面から雲底付近までの層
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では弱い対流不安定で，雲層内では中立からやや安定化した成層状態であった。
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Fig，2。4．2　Vertical　profile　o∫　air　temperature　meas雛red　from　Cessna－404　0n　a．sounding，　i4

　　　　Dece組ber　1990，

（・）雲粒子の鉛直分布

雲水量

　Fig．2．4．3は，FssPプ・一ブで測定された全雲水量（図中のTOTAL）と粒径別雲水量との鉛

直分布である。なお，KING雲水量計による雲水量のデータは，FSSPによる全雲水量と同程度の

結果を示している。

　全雲水量の鉛直分布に注目すると，雲底付近から上方に向かって雲水量が増大し，雲頂から

約300m下の高度で最大値約0．7g／m3を示していることが特徴的である。このように雲底から上

方へ向かって雲水量が増大するという傾向は，雲底付近の空気が断熱的に上昇した場合に凝結し

て出てくる雲水量の傾向と全く同じものである。しかし，観測された雲水量の大きさは，断熱上

昇の場合の雲水量の約！／4～1／3である。この雲水量が断熱上昇の場合の雲水量より少ないことの

一つの理由として，次のことが考えられる。すなわち，上昇流によって凝結が起こり雲水量が単

調に増大するのではなく，周囲の空気との混合過程や雲内での降水粒子形成過程の中で雲水量は

減少している。この両者の差し引ぎによって，雲内の雲水量が決まっていると考えられる。雲水

量の増加分と減少分が定量的にそれぞれどの程度かという問題は，今後の課題である。

　次に，粒径別雲水量の鉛直分布に注目する。雲層の下部では小さな粒径（5－17μm）の雲粒が全
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雲水量に寄与しており，雲層上部では大きな粒径（17－29μm）が全雲水量の大きな比率を占めて

いる。すなわち，雲底から雲頂へ向かって全雲水量に寄与する雲粒の粒径が大きくなるという一

貫した特徴がある。しかし，雲層上部においても小さな粒径の雲粒は存在しており，雲層下部か

ら雲層上部に向かって雲粒の粒径スペクトルが広がっているという点にも留意する必要がある。
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　　　　diameter　ranges　obtained　from　the　FSSP　probe　on　Cessna－404，14December1990．

雲粒数濃度

　Fig．2．4．4は，全雲粒数濃度（図中のToTAL）と粒径別雲粒数濃度との鉛直分布を示してい

る。なお，ここでの雲粒数濃度は，FSSPで測定される粒径5－95μmの雲粒に対してのものであ

る。

　まず，全雲粒数濃度の鉛直分布に注目する。特徴的なことは，雲層内で全雲粒数濃度の最大値

がほぼ一定（約200～250個／cm3）になっていることである。したがって，雲粒が凝結核を中心に

形成されることを考慮すると，雲層内での凝結核数濃度も高度によらずほぼ一定であることを示

している。このことは，層積雲の雲物理構造を理解する上で重要な観測事実であると思われる。

　次に，粒径別雲粒数濃度の鉛直分布に注目する。雲層下部では雲粒のほとんどは粒径5－11μm

の小さな雲粒であり，その数濃度は約200個／cm3である。一方，雲層上部では粒径5－11μmの小さ

な雲粒に加えて粒径11－17μm，17－23μmのより大きな雲粒が存在している。粒径11μm以上のよ
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り大きな雲粒の数濃度は約150／cm3であり，粒径5－11μmの小さな雲粒が雲層下部から上部にか

けて減少した分に相当している。すなわち，雲底から雲頂へ向かって粒径の小さな雲粒の数濃度

が減少すると同時に，より大きな雲粒の数濃度が増大するという一貫した特徴が見られる。つま

り，雲層内の全雲粒数濃度を保ちつつ，粒径スペクトルが雲底から雲頂へ向かって広がっている。
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Fig．2．4．4Vertical　profiles　of　number　concentration　for＆ll　cloud　droplets　and　fractional　ones　for

　　　　specific　diameter　ranges　from　the　F！SSP　probe　on　Cessna－404，14December1990。

　最後に，Fig。2。4。3とFig。2．4。4とから期待される雲物理過程を考察する。Fig．2．4．3で見られた

雲層上部の大きな雲水量に寄与している粒径のより大きな雲粒は，Fig。2．4．4の結果を考慮する

と，粒径5－11μmの小さな雲粒が雲層下部から上部に向かって凝結成長したものであると考えら

れる。すなわち，雲底から雲頂へかけて，雲粒数濃度がほぼ一定のもとで，雲粒が凝結成長して

いるという雲物理過程を描くことができる。

2D－C粒子画像

　Fig、2．4。5は，2D－Cプローブによって得られた層積雲内と雲底下における粒子の画像である。

2D－Cプローブは，画像の分解能が25μmであるため，FSSPプローブが対象とする雲粒よりも大

きな雲粒や霧雨程度の粒径の画像を観測する。Fig．2．4．5から特徴的なことは，

　①2D－C粒子画像は，すべて水滴のものと判断されること，

　②雲頂から雲底へ下方へ向かって，粒子の粒径が大きくなっていること，
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　③雲底下では，雲底直上よりも粒子の粒径が小さくなっていること，

である．

　以上の特徴から，雲内および雲底下で期待される大雲粒～降水粒子に関係した雲物理過程を考

察する。まず，2D－C粒子画像のすべての粒子が水滴と判断されること（特徴①）から水滴間の衝

突併合過程が考えられ，雲層内で下方へ向かって粒径が増大するという特徴②とよく整合する。

また，雲底からさらに下方へ向かって粒径が小さくなること（特徴③）は，水滴が雲底下の未飽

和空気中を落下する中での蒸発過程で説明できる。すなわち，雲層内における水滴問の衝突併合

過程と雲底下の蒸発過程を2D－C粒子画像から描くことができる．

　　　　　　　　　PARTlCLE　lMAGES　（2D＿C）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一＿4
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Fig．2．4．5Vertical　dlstribution　of　images　obtained　from　the2D－C　probe　on　Cessna－404，14

　　　　December1990．

（2）一部氷化した層積雲

（a）総観的気象条件「

　Fig．2。4．6は，1990年12月13日9時の地上気圧と850mb気温分布を示した天気図である。図中の

●印が観測場所を示し，弱い寒気吹き出しの状況下にある。目本列島東海上には発達した低気圧
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　　　Observation　area　is　indicated　by　closed　circle．

があり，西日本から高気圧が東へ移動しつつあり，寒気の吹き出しが終わりかけている。このと

き850mb面では北西の風で寒気移流場となっており，気象衛星画像によると四国～紀伊半島の南

海上には筋状雲があり，観測場所付近に数10km四方の広がりをもった層積雲が存在していた。

なお，この層積雲は，観測期問中に徐々に消散する過程にあった。

Photo2．4．2は，航空機から撮影した層積雲の雲頂部と雲底下の写真である。層積雲の雲頂はほ

ぼ平坦に広がっており，この上空には上層雲・中層雲は全く存在していない。したがって，層積

雲内の水粒子・氷粒子はすべて雲内で形成されたものと言える。また，雲底付近では霧雨程度の

降水が認められたけれども，海面まで達する降水ではなかった。

（b）気温の鉛直分布

Fig．2．4．7は，航空機によって観測された気温の鉛直分布を示している。高度約2．2kmに強い気

温逆転層があり，これが層積雲の雲頂高度とほぼ一致している。層積雲の雲頂は2．1km，約一4
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P｝｝oto　2．4。2 Pictures　of　cloud　top　layer（top）and　subcloud　layer（bottom）from　a　left　wiHdow　of

Cess簸a－404durlng13December玉990stratocumulus　mission。

℃，雲底はi．4km，約1℃で，雲層約700mであった。観測場所の北北西約100kmにある八丈島

では，逆転層の高さは約2．6kmとやや高く，これより下の層では対流不安定の成層状態であっ

た。以上のことから，観測された層積雲は，寒気吹き出しに伴う対流不安定によって形成されて

いたと考えられる。

（・）雲粒子の水平分布

雲水量

　KING雲水量計による雲水量の一2℃高度での水平分布が，Fig．2。4．8に示されている．なおこ
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こでは，2D－C粒子画像から雲内に氷粒子が含まれていることが分かったため，FSSPプローブに

よる雲水量ではなくKING雲水量計によるものを示している。Fig．2．4．8より，雲水量が水平方向

に空問的に大きく変動していること，また雲水量の最大値は約0．4g／m3であることが分かる。

2D－C粒子画像

Fig．2．4．9には，雲水量の少ない場所（Fig。2。4．8のA付近）と雲水量の多い場所（Fig．2．4．8の

B付近）における2D－c粒子画像が示されている。Fig．2。4．9から，

①雲水量の多い場所（B）では，ほとんどが粒径100μm以下の水滴の画像であること，

②雲水量の少ない場所（A）では，針状・角柱状の氷晶の画像と水滴の画像とが混在し，氷晶の

　粒径は200－400μmに達していること，

が分かる。
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Fig．2．4．91mages　from　the2D－C　probe　for　A　and　B　shown　in　Fig．2．4．8

　次に，Fig．2．4．8の粒径100μm以上の2D－C粒子の数濃度を調べる。雲水量の多い場所（B）で

は，①のように粒子のほとんどが粒径100μm以下であるため，粒子数濃度は小さい。一方，雲水

量の少ない場所（A）では，②のように大きな氷粒子が多いことを反映して，粒子数濃度は100個／

L以上となっている。このように雲水量が少ない所に氷粒子があり，粒径100μm以上の2D－C粒

子の数濃度が大きくなっている傾向が見られる。
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　以上のように，一4℃という高い雲頂温度の層積雲内で氷粒子があり，その数濃度が100個／L

以上ということは，日本周辺における層積雲の雲物理構造の理解と氷晶発生機構の解明という観

点から非常に興味深い観測事実である。

（d）雲粒子の鉛直分布

雲水量

　KING雲水量計による雲水量の鉛直分布が，Fig．2．4．10に示されている。なおここでは，2D－

C粒子画像から雲内に氷粒子が含まれていることが分かったため，FSSPプローブによる雲水量

ではなくKING雲水量計によるものを示している。Fig．2．4．10より，雲水量が雲底より約100m上

の高度で最大値0．4g／m3となり，それより上方に向かって雲水量が減少し雲層上部で約0．1g／m3

となっていることが分かる。このような雲水量の鉛直分布は，（1〉の層状水雲の層積雲についての

鉛直分布と全く異なるものである。
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Fig．2、4．10 Vertical　profiles　of　liquid　water　content　frqm　the　King　probe　on　Cessna－404，13

December1990．

2D－C粒子画像

2D－Cプ・一ブによる粒子画像の鉛直分布が，Fig．2．4。11に示されている。特徴的なことは，

①雲内（高さ1400m～2100m）の2D－C粒子画像は，大部分の氷粒子と一部の水滴のものと判
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　断されること，

　②雲層上部では，粒子は粒径が小さく，針状・角柱状の氷晶と判断されること，

　③雲層下部では，雲層上部より粒径の大きい氷粒子が観察されること，

　④雲底下では，氷粒子と水滴が混在し，より下方になるにつれて全部が水滴となっているこ

　　と，

である。

　以上の特徴から，雲内および雲底下における雲物理過程を考察する。まず，この層積雲の上空

には雲はないことから，層積雲内で氷晶が何らかのメカニズムによって発生していることは明か

である。次に，雲層上部に結晶形の分かる小さな粒径の粒子が見られることから，氷晶の発生場

所が雲層上部である可能性が高いと考えられる。また，雲層下部にかけて粒径が大きくなってい

ることから，雲内での氷晶の昇華あるいは雲粒付着による成長があると考えられる．さらに雲底

下では，氷粒子の融解による水滴形成で特徴④を説明できる。以上のように，2D－Cプ・一ブによ

る粒子画像の鉛直分布から，雲層上部での氷晶発生過程，雲層内での昇華成長・雲粒付着成長過

程，雲底下での氷粒子の融解過程が卓越していたとまとめられる。これらの特徴を定量的に説明

することは，今後の課題とする。

一137一



気象研究所技術報告　第29号　1992

2．4．4　まとめ

　水雲の層積雲と一部氷化した層積雲の雲物理構造が，1990年12月13日と14日八丈島南方海上で

航空機観測によって調べられた。主な解析結果は，次の通りである。

　①水雲の層積雲では，雲粒は雲粒数濃度がほぼ一定（約200－250個／cm3）の下で雲底から雲頂

　　へかけて凝結成長し，粒径スペクトルが広がっている。また，雲層内で水滴間の衝突併合過

　　程によって降水粒子が形成され，雲底から蒸発しながら落下している。

　②雲頂温度一4℃で氷化している層積雲では，雲層上部で何らかのメカニズムによって氷晶が

　　発生し，雲内で昇華成長あるいは雲粒付着成長した100個／L以上の高濃度の氷粒子が形成さ

　　れている。さらに，氷粒子は雲底から融解しながら落下している。

以上の結果は，日本周辺における層積雲の雲物理構造の理解と氷晶発生機構の解明という観点か

ら非常に興味深いものである。今後さらに航空機観測を基本とした観測データの取得に努め，定

量的な解析を進める必要がある。
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2、5　雲内工一ロゾルの航空機観測＊

　　（Aircraft　observation　of　cloud－interstitial　particles）

2．5．1　はじめに

　大気工一ロゾル粒子は，直接的にだけでなく，雲の形成を介して間接的に大気の放射過程に影

響を及ぼしている。従って，大気工一・ゾルの粒子のなかで，どれほどのものが雲核として働

き，雲形成に関与しているのか，また，雲内で活性化できずにエーロゾル粒子として存在するも

のの割合や，その組成を知ることは気象学的に重要である。大気工一・ゾル粒子のうち，どれほ

どが凝結過程により雲粒を形成する（nucleation　scavenging）かについての研究は，大気工一ロ

ゾル粒子を対象とした実験的測定（Ono　and　Ohtani，1980；Harrison，1985；Okadaθ緬Z．，1990）

と共に現実の雲を対象として，航空機及び山岳上での観測（Heggθ孟α♂．，1984；Sievering窃αZ．，

1984；Daum窃α1．，1987；ten　Brink窃α」．，1987；Heintzenberg　o施」．，1989）が今まで行なわれ

ている。

　これらの結果によれば，大気中に浮遊する半径1μm未満のエーロゾル粒子（サブミクロン粒

子）の重量の約60－90％が雲粒に移行していることが示されている。しかし，雲内の水蒸気過飽和

度には，entrainment等の影響による空間的不均一性があり，雲粒を形成していない雲内工一・

ゾル粒子が，もと・もと不活性（cloud－inactive）なものなのか，それとも過飽和度が低いため活性

化していないが，さらに高い過飽和度では雲粒を形成できるものなのかが評価されていない。

　本研究では，自然の雲を対象にし，大気工一ロゾルの中で雲粒に移行しているものの割合を航

空機観測から求めると共に，雲内工一・ゾル粒子を採取し，その粒径分布と物質について調べる

ことを目的とする。

2．5．2　測定方法

（1）雲内工一・ゾル採集用バーチャルインパクターと機内配管

　航空機による雲内工一・ゾル観測のための試料空気の取入れには，前研究（1984－86年度）で開

発した航空機搭載用バーチャルインパクター（本誌第1部1．3節参照）を使用し，雲粒を除いた試

料空気は，内径8mmφのパール・チューブを用いてマニホルドに導き，そこで減速した後に，

各測定器へ導入した。取入口から測定器までの距離は約2mである。なお，最終年度には，この

インパクターの雲内での雲粒除去効率の再評価を行なうため，バーチャルインパクターを通さな

い空気中のエー・ゾルも同時測定した。

＊　池上三和子（M．Ikeg段mi），財前祐二（Y．Zaizen），岡田菊夫（K．Okada）
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（2）エー・ゾル個数濃度測定

　工一・ゾル個数濃度測定には，オプティカルパーティクルカウ・ンターを用い，そのModel

PM－730－S15P［ダン産業］を1987年9月，1989年3月，1990年12月の観測に，また，Model

PM－730－SN15Pを1989年12月と1990年12月の観測に使用した。本測定器は600側方散乱方式で，

半径0．15～5μmの測定範囲に15チャンネルの分級機能を持つ。使用した2台の測定器は，ほぼ

同型である。

　また，各観測の前には，チャンネル毎のしきい値電圧の確認と標準粒子（ポリスチレンラテッ

クス）を用いた校正を行ない，飛行中のサンプリング空気の流量は，測定器の排気側にマスフ

・一コント・一ラを取りつけて，質量流量を300cc／min（1気圧）に保った。

　測定は飛行中連続して行なった。ModelPM－730－S15PとModelPM－730－SN15Pのカウント積

算時間は，それぞれ60秒と20秒である。

（3）エー・ゾル粒子の採集

・エーロゾル粒子の電子顕微鏡分析用試料の採集は，1987年に機上テストを行ない，流量の安定

化をはかる等の採取手法の改良を行なった後，1989年3月の観測からデータを得ることができた。

　エー・ゾル粒子は，マニホルドから取り出した空気をjet径1mmのインパクターに導入し，電

子顕微鏡用グリッドメッシュに張ったコロジオンの薄膜上に捕集した。なお，流量はインパク

ターの下流で測定し，全体をポンプで吸引している。サンプリングは，主に雲内と雲外に分けて

行なった。高々度ではエー・ゾル濃度が低いため，捕集時間は4分間以上とし，1990年12月の観

測では10分間のサンプリングも行なった。

　サンプリングの流量（82／mln），エー・ゾル粒子の密度（2g／cm3）等から評価された700mb

（約3km）におけるインパクターの捕捉率は，50％カットオフ半径が0．15μmである。採集後の

サンプルは電子顕微鏡（Hitachi，H－600）を使用して観察した。

2．5．3結果

　雲内工一ロゾルの測定結果を示す前に，使用したパーチャルインパクターの透過率（penetra－

tion　efficiency）を，乾燥した（相対湿度＜10％）大気中のエーロゾルを用いて測定した結果を示

す。Fig。2．5．1は2台のパーティクルカウンターを用いて，ノ“チャルインパクターを通したもの

と，通さないもののエーロゾノセ粒子濃度を測定し，その比から計算されたバーチャルインパク

ターの透過率をプロットしたものである。この図から，半径0．8μm以上のエーロゾルでは，この

透過率が0．1以下と極めて低いことが分かる。なお，半径2μm以上では，この率が0．01以下で

あった．このことから，雲内工一・ゾルについての測定値は，実際の大気中の濃度に比べて低く

なることが考えられる。従って，ここではこの透過率曲線を用いた補正を行なった。
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Fig．2。5．1Penetration　efficiency　of　a　virtuahmpactor　at　dry　air．

　1990年12月14日，八丈島近海上空で得られた結果を以下に示す。対象とした雲は，層積雲で，

雲頂高度8300ft，雲底高度6000ftであった。なお，この層積雲の下に，積雲（雲底高度4800ft）

が多少存在した。雲内工一ロゾルの平均的な粒径分布（図中：filter）の特徴を，雲粒残渣と雲内

工一・ゾルの両方を含むものの粒径分布（図中：direct）と比較した。Fig。2．5．2は，高度500～

5450ftにおける2つの粒径分布を示したもので，特に両者に大きな差は認められない。これに対

して，雲内中・下部（高度5450～7720ft）で測定された粒径分布は，filterの方が，directに比べ

てサブミクロン領域で個数濃度が1／3程度の低い値を示した（Flg．2．5．3を参照）。このことは，サ

ブミクロン粒子のかなりのものが，雲粒へ移行していたことを示唆するものと考えられる。ま

た，ここで特に注目したいことは，雲内工一・ゾルの粒径分布においても，雲のない大気中と同

様に，半径の小さいものほど個数濃度が高いことである。この特徴は他の時期に行なわれた航空

機観測においても同様に観測された（付録参照）。Fig．2．5．4は，雲頂上の高度9600～11900ftの自

由大気中でのエーロゾルの粒径分布である。この図でもfilterとdirectの粒径分布で，サブミク・
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Be［ow　cloud（500－5450ft）1990．12．14
Lower　and　middle　part　ofcloud（5450－7720ft）

　　　　　　　　　　　　1990．12．14
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ン領域に大きな濃度差は認められない。また，粒径分布の勾配が雲底下や雲内のものと比べて著

しく大きいことがわかる。この急な勾配は，微小なエー・ゾルの濃度が高いことに起因している。

　以上のように雲外においては，2つの粒径分布に差が認められないことから，雲内で認められ

た個数濃度の差は，エー・ゾル粒子が水蒸気過飽和状態において活性化し，雲粒形成にかかわっ

たことを示すものといえる。

　次に，この個数濃度の差を利用して，どの程度のエー・ゾル粒子が雲核として働き，雲粒へ移

行したかを評価する．Fig．2．5．5は，Fig．2．5．3の個数粒径分布を体積粒径分布に変換したものであ

る。一般に，雲のない大気中でのエーロゾルの体積粒径分布においては，半径0．2μm程度のとこ

ろに極大が認められる。しかし，この雲内の結果ではサブミクロン領域での極大が認められない。

半径1μm未満の領域における両者の体積差が，directの粒径分布の体積に占める割合は65％で

ある。このことは半径0．15－1μmのエー・ゾルの体積の65％が，雲粒へ移行していることを示す
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Above　cloud（9600－11900ft）1990。12。14
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Fig．2．5．4Number－size　distribution　of

　　　　aerosols　measured　above　cloud

　　　　toP．The　meaning　of‘direcゼ

　　　　and‘filterp　are　the　same　as　in

　　　　Fig．2．5．2．

Fig．2．5．5Volume－size　distribution　of

　　　　aerosols　measured　in　the　lower

　　　　and　middle　parts　of　cloud．The

　　　　meaning　of‘directy　and‘filter’

　　　　are　the　same　as　in　Fig．2．5．2．

ものである。この値は，今までの他の自然の雲を対象とした研究と矛盾しない。なお，個数で評

価すると半径0．15－1μmのエー・ゾル粒子の60％が雲核として働いたことになる。

　なお，雲核として機能するエーロゾルの大きさは，水蒸気過飽和度によって異なるが，大気中

で起こり得る過飽和度（＜1％）で活性化する粒子半径は，硫酸アンモニウム粒子の場合は0．02

μm程度（Pruppacher　and　Klett，1978）と小さい。このため，サブミクロン粒子の雲粒への移行

割合を正しく見積もるためには，エイトケン粒子を含めた測定が必要であるが，本航空機観測で

は，半径0．15μm以下の粒子の測定が出来なかった。また，雲粒残渣も含めた測定では，雲粒が

慣性沈着する事により，その測定値は，実際の値よりも低いことが推定される。このため，65％

という雲粒への移行割合は，過小に評価している可能性がある。

　Fig．2．5。6（a）は，雲粒残渣と雲内工一・ゾル粒子を含めて採集した試料の電子顕微鏡写真であ

る。粒子形態から考えて，採集された粒子の多くが水溶性物質を有するものである。図中Aで示

した粒子は，海塩粒子と考えられ，海面で発生した後，雲内まで輸送されたものである。また，・

図中Bで示したものは，硫酸アンモニウムと考えられる。
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　　　（b）E重ectron　micrograp且o｛doud　interstitial　particles（‘filter7〉co縫ected　during　tbe　p6riod
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Fig．2．5。6（b）は，雲内工一・ゾルの電子顕微鏡写真である。採取された粒子数は，Fig、2．5．6（a）

のものと比べ，かなり少ないが，粒子組成は形態から評価すると大きな違いがなく，雲核として

働きにくい非水溶性粒子は，ほとんど認められない。このことは，雲内工一ロゾルとして存在す

る粒子は，活性化する能力を持ちながら，雲内の低い過飽和度領域において，エー・ゾル粒子と

して浮遊していたことを示すものである。

2．5．4結論

　1990年12月14日の航空機観測において，雲粒除去後のエー・ゾル（雲内工一・ゾル）の個数粒

径分布と共に雲粒残渣と雲内工一ロゾルの両者を含むものの個数粒径分布を測定した。さらに，

エー・ゾル粒子を採集し，その形態を電子顕微鏡で観察した結果，以下のことが分かった．

　1．雲内のエー・ゾルの粒径分布は，雲のない大気中のものと同様に，粒径の小さいものほど

　高濃度の分布を持っていた。

　2．雲内中・下部において，サブミク・ン粒子（半径0．15－1μm）の雲粒への平均的な移行割

　合を見積った結果，その割合は体積で65％，個数で60％であった．

　3．電子顕微鏡による形態観察から，海塩，硫酸アンモニウム等からなる吸湿性粒子が，雲内

　工一・ゾルの主要な粒子として存在していたことが示唆された。
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　雲内工一ロゾルが，おもに吸湿性の粒子であるにもかかわらず，雲中に存在していることの理

由としては，雲中の過飽和度が不均一で，過飽和度が低い領域が存在し，活性化できなかったも

のと考えられる。このことをはっきりさせるためには，今後，時間分解能を良くし，より綿密に

観測をする必要がある。

付録　雲内・外のエーロゾル粒径分布と粒子の電子顕微鏡写真

　以下に本研究で得られた雲内・外の粒径分布（平均値）と電子顕微鏡写真をFig．2．5．A．1～Fig．

2。5A5に示す。粒径分布は，図の下部に，領域，測定時刻，及び高度を示した。横軸は，粒子半

径（μm），縦軸はエーロゾル個数濃度（cm－3）である。測定領域を以下のように区分してまとめ

てある；above（雲頂より高々度），upper　part（雲内の上部），middle　part（雲内の中部），

lower　part（雲内の下部），below（雲底より低高度）を意味する。図示した粒径分布は，測定値

1987．9．20
103

102

　
　
　
イ
ー
　
　
　
　
　
　
　
　
0

　
　
　
0
　
　
　
　
　
　
0

　
　
　
」
－
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
』
一
－

（
叩
E
o
）
5
0
一
℃
＼
z
℃

10－1

＼

一一つ一一lowerpart

＿一一騨＿abQve

　　＿belOW

＼
．
．
．
　

＼

　＼　＼
　　　　　
　　　＼＼
　　　　　　＼
　　　　　　＼

＼1’！　　　　！

＼
●
．
／

。

0、1 1
r（μm）

above　　　1342－1354（9900ft）
10wer　part　　l409－1412（6150ft）

below　　　　　　1419－1431（2050ft）

　　　　Fig．2．5．A。1

一146一



1
匹
刈

　　310
1989。3．30

　
2
　
　
　
　
　
　
　
　
’
1

　
0
　
　
　
　
　
　
0

　
て
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
イ
ロ

（
の
’
∈
o
）
5
2
℃
＼
z
℃

　　010

　　一1
10

／

　ろ
／　　＼

外

＼

＼

＼
、

＼

＼

◎
＼

＼

＼

＼

＼

、

＼　イ

　諾

．＿aヒX）ve

一一一一一トー一upper　part

一●　　　Iower　part

＿beIQW

〃

／

0．1

1989．3．30

Size　Distribution

above

upper　part
lower　part
below

r（μm〉

Sample

1

1305－1309（12300fし）　　　A（1305－1324）
1312－1314（12300畷5200ft）
1314一・1324（i5200－10800ft）

1324－1330（10800ft）　　　B（1252ヨ258）
1337－1343（7200ft〉

1150－1226（4900ft）　　　C（1210ヨ225）
1342－1355（7200－1000ft）

Fig．2．5．A．2

1989、3，30

A

C
譲

》　　鴛

境
　
騒
騰
　
争
循
轟
趣

　
　
　
　
　

藩
褻
　
勧
．
悌
　
帥
譲

　
　
ゑ

　
轡
早
‘
槍
藤
愈

一

B

麟 愈　擬

p
餐
電
灘
馨
豪
　
貞
欝
　
縫
轍
聡
．
骸

町
、
講
☆
鍛
、
聡
鱈
懸
融
癌
曇
繰
懸
肇
専

♂
・
爵
磯
鷲
置
燕
．
糠

灘
鱗
鐵
機
　
鑑
繕
撚
・
曾

灘
魏
　
鏡
書
．
懲
弟
婁
魯

饗
轡
麟
肇
擁
榔
蚤
榊
講
鑓
轡
；
．
誇
廊

葉
鷺
妙
聯
瓢
懸
騨
巌
欝
蒙
影
㎜

甑
鷲
謙
嚇
鐘
衛
療
奪
　
声

婿
絃
　
　
　
　
爵
津
斜
　
弟
．
ゆ
擬

猷
麺
嘲
単
瞬
潮
鄙
舟
圏
窺
q
瀞
叩
職

黙
b。
。
趨

這
O
ひ
o



ー
匹
c

o
i

　　310
確989．12．21

2
　
　
　
　
　
　
1
　
　
　
　
　
　
0

0
　
　
　
　

0
　
　
　
　

0

認
i
　
　
　
　
　
　
　
　
↓
ー
　
　
　
　
　
　
　
　
イ
5

（
。
り
巷
葛
・
一
℃
＼
z
℃

　　一1
10

　　　　＼
　　冒、＼

◎

＼

＼

＼

＼

＼

＼

＼
＼
、 ／

／

＼
　　．〃

．一＿abQve

一一一分一一一一upper　part

一＿middb　pad
＿　＿　＿bebW

／

∠

∠

0．1

1989．12。21

Size　Distr三bution

一一
r（μm〉

above　　　1244－1252（9800－14800ft）
　　　　　　　1253－1257（14800－9700ft）
upperpart　1257－1305（8800ft）
middle　part　1210一夏225（5900ft）

　　　　　　　12274232（5900ft）
beまow　　」←L100－1114（980ft）
　　　　　　　1王15－1王36（980fし）

Sa田P王e

1

A　（1245－！250）

B1（王301一王307）

B2（1212一玉217）

C　（工1334137）

A

　　　餓　毒　塗
夢　　惑　　麟　険

丁薄酬愚％3
　　　　　　留　葭夢　啄　・餅

鰐　繍　　婚鍵
　量・　　　　　　鋤　鯵

　　　　　　　　～　昂．露繊．ド
碧

　　　　　難　議　　◎　　酸

　　　　　　　　き
　簿鯵命　　　聾　浄騒

簑　　㌦　5　覧評
　　　　　　　嬢
　　　　　　　　　　愚
　　　ごあ
畠轡ポ　　蔽
融肇　　．　麟　・
御　コ◎バ　撃鷲麗

ぎ鱒　・㌔．　纏懸

B2

　ラ罷讐群　雛　o　　x紗簿

欝鵠獄金ゆ鴇触診
。
贈
　
磯 麟　　、肇　σい

無　　　懸豊』魑、　　罷

窟　濁蒙離
　　ぎ　　う　　亀影　弊　　　　晦ノ
　　　　　　愚7

B1

魑

墨989．唾2．21

Fig．2．5．A，3

己

C

副轟
毎
・

．磐　麟

・
叢

勘

働

噌敷

唖　　　　「滋、、

、
督

ψ

驚
・
磁

　
轟

　
い
鼎

。藤
　留

壁　’

。嘗、轡

簿

へ
轡
．
灘
「
備

、
～
縦
麹

葱
毒
麟
甘
評

豊
、
露
勘

懸

　
尊

斡
ぽ

辮

醤
い
o
O
誰

O
り
い
o



に
⑩
－
ー

　　310
1989，12．22

2
　
　
　
　
　
　
　

1
　
　
　
　
　
　
　
　
0

0
　
　
　
　
　
　
U
　
　
　
　
　
（
U

で
　
　
　
　
　
　
　
　
　
で
　
　
　
　
　
　
　
　
　

コ

　
（
。
り
5
∈
o
）
6
0
一
で
＼
z
℃

　　一1
10

＼

＼

．＿abひ’e

一uppe「
＿lower

＿bebW

part

pa段

＼
、

○
＼

＼

＼

＼

＼

＼

＼

＼

＼

＼ノ

’

0．1

1989。12．22

Size　Distribution

above

oppe「
工ower

below

r（μm）

　　　1151－1153（14500ft）

　　　1153－1202（14500－10300ft）

part1202－1205（10300ft）
part1230－1236（4960ft）
　　　1216－1222（4960－990ft）

　　　1035－1045（1980ft）
　　　1047－1057（1980ft）

Sa殿ple

1

B1（1204－1209）
B2（1232－1237）
C　（王049－1054）

Flg。2．5．A．4

1989．12．22

B1

黛

一

眠，

　o　　　　　命

　θ　　　9

　　ら亀愚　　　　守

　　　．魯
、舞　昏　藤瀞

　　　　　・聴

屡

　　麟．

融魯　　　　麟働響鐙・　　　り
　　　　　　　　　　窃磯　　o
　騨　　　　　＠　　　　　　　　　　　　　　　　雛麟

羅，講．瓢鎌．6ミIB2
》
，
熟
　 9謡尊　　簿　　　　　欝
　　　　　　齪　毒灘
　　P｛鞍　　　　　　。　　1　　　　　　　　　働　　　・欝
“’魁㌔　　．勉瀬　　欝
　　　　　　わ　　　ヨ
峯齢愈嚇肇　難　　齢　◎麟鱈漣鞍

C

麹
麺
嘲
巌
講
渇
昂
嚇
凝
謙
卿
叢
囎
　
　
趣
b
o
O
頓
　

一
〇
〇
N



ー
嶺
O

103
確990．12．14

2
　
　
　
　
　
　

イ
ー
　
　
　
　
　
　
ハ
》

0
　
　
　
　

0
　
　
　
　

0

1
　
　
　
　
　
　
　
　

1
　
　
　
　
　
　
　
　

1

（
の
い
ζ
O
）
」
O
O
5
＼
Z
℃
訴

1σ1

＼

＼

＿＿一＿a㎞
＿晶＿1◎werandmiddle

＿　＿　＿bebw

＼

　
　
　
　
＼
＼

＼／

／

＼〉！

　　！

0、1

r（μm〉
1

103
葉990．12．14（direct〉

2
　
　
　
　
　
　
　
　
イ
ー

八
U
　
　
　
　
　
　
八
U

－
　
　
　
　
　
　
　
　
　
維
ー

（
の
芒
O
）
6
0
一
℃
＼
Z
℃

100

　　一曜
10

＼
．

、
＼

＼、

＼

＼

一＿　甲。　一＿above

＿Iower　and　middle

＿　＿　＿bebw

＼

＼

／＾＼
辱＼

＼

＼／

＼

／

，／

／

0．1
r（μm〉

1

鶏
鯉
翻
累
瞬
淵
嶺
縣
圏
禽
輔
楡
矯
駐
　
　
黙
N
O
掬
　
　
一
〇
〇
N

1990．12。14

Size　distribution

above　　　1220－1225（8310－9600ft）
　　　　　　1225－1230（9600ft）
　　　　　　1231一工233（11900ft〉
10wer　aad　恥i（1（11e　part

　　　　　　1124－1132（7220£t）
　　　　　　1134－1140（7720ft）
　　　　　　1144－1149（5450ft）
be三〇胃　　　1048－1σ56（4000ft）

　　　　　　1059一ま104（4000ft）

1990．12．14

Size　d三stribution

above　　　1220－1225（8310－9600ft）
　　　　　　1225畦230（9600ft）
　　　　　　王231－1233（工1900ft）
王ower　aa（1　mid（圭ユe　parし

　　　　　　1124－1132（7220ft）
　　　　　　1134－1140（7720£t）
　　　　　　王1444149（5450ft）
below　　　工048護056（4000ft）
　　　　　　1059－1104（4000ft）

Fig。2．5．A．5



気象研究所技術報告　第29号　1992

をpenetration　efficiency（Fig．2．5．1）で補正．したものである。なお，半径0．75μm以上の粒子の

penetration　efficiency々ま，非常に小さく，補正値の信頼性がないため図から除いてある。1990年

12月14日の観測では，雲内工一ロゾルの粒径分布だけでなく，雲粒の残渣と雲内工一・ゾルの両

者を合わせた粒径分布（direct）も示した。

　雲内・外のエー・ゾル粒子の電子顕微鏡写真のスケールは，5μmである。それぞれのサンプ

ルの採集領域も表中に示した。サンプル名は，A（雲頂より高々度），B（雲内），C（雲底より

低高度）である。なお，1987年9月の観測では，エー・ゾルの採集は行っていない。また1990年

12月のサンプルの電子顕微鏡写真は，本文中に掲載したため，ここでは粒径分布図のみを示す。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　参　考　文　献

Daum，P．H．，T．J．Kelly，J．W．StrapP，W．R　Leaith，P．Joe，R．S．Schemenauer，G．A．Isaac，K．

　　G。Anlauf　and　H。A．Wiebe，1987：Chemistry　and　physics　of　a　winter　stratus　cloud　layer二A

　　case　study．1．σoophツ3．Rθ3．．92，8246－8436．

Harrison，L．，1985：The　segregation　of　aerosols　by　cloud－nucleating　activit）へPart　H：Observation

　　of　an　urban　aerosol．1．Cあz陀αヵo／1PpZ．ハ40診oo〆．，24，312－321．

Hegg，D．A．，P．V．Hobbs　and　L．F．Radke，1984：Measurements　of　the　scavenging　of　sulfate　and

　　nitrate　in　clouds．14疏陀03．Eπ∂ケoη．，18，1939－1946．

Heintzenberg，」．，L．Gardneus，K．」．Noone　and　J。A．Ogren，1989：The　size　distribution　of

　　submicrometer　particles　within　and　about　stratocumulus　cloud　droplets　on　Mt．Areskutan，

　　Sweden．14加zo3．1～03．，24，89－101．

Pruppacher，H．R．and　J。D．Klett，1978＝Microphysics　of　clouds　and　precipitation．D．Reidel

　　Publishing　Company，714pp．

Okada，K，，T．Tanaka，H．Naruse　and　T．Yoshikawa，1990：Nucleation　scavenging　of

　　submicrometer　aerosol　particles．丁召Z伽s，42B，463－480．

Ono，A．and　T．Ohtani，1980：0n　the　capability　of　atmospheric　sulfate　particles　as　cloud

　　condensation　nuclei．／．Ro6h．／1診”zo3．，14，235－240．

Sievering，H．，C．C．V．Valin，E．W．Barrett　and　R．F．Pueschel，1984：Cloud　scavenging　of

　　aerosol　sulfur：Two　case　studies．14ψ糀03．Eπ∂ケoπ．，18，2685－2690．

ten　Brink，H。M．，S．E．Schwartz　and　P．H．Daum，19871Efficient　scavenging　of　aerosol　su互fate　by

　　liquid－water　clouds．ハ吻zo3．Eη毎70π．，21，2035－2052，
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2．6　多波長反射率測定による雲物理パラメータの推定＊

　　　（Estimation　of　cloud　parameters　from　spectraheflectances　meas皿ed

　　　by　airbome　Multi－chamel　Cloud　Pyranometers）

2。6．1　はじめに

　雲層の太陽放射に対するフラックス反射率などの波長分布を測定するために，可視域から近赤

外域にかけて9つの測定チャンネルを持つ航空機搭載用の多波長雲分光日射計（Multi－channel

Cloud　Pyranometer，以下MCPと略記）を開発した（第1部1．4節参照）。MCP開発の目的の一

つに反射率の波長分布の違いを利用して，リモートセンシング技法により雲層の光学的厚さや雲

粒子の代表的粒径などの雲物理パラメータを推定することにある。太陽放射の近赤外域での反射

スペクトルの測定から，雲の相や光学的厚さなどを推定することの可能性は，以前から指摘され

ている（例えばHansenandPollack，1970；Twomey，1971）。既にCockso彦αZ．（1983），

Curranθ地」．（1981），Stephens　and　Scott（1985）等は，航空機搭載用の分光（または，多波長）

放射計を開発し，雲からの反射光強度の波長分布の測定から雲物理パラメータの推定を試みてい

る。最近，Twomey　and　Cocks（1989）およびNakajima　and　King（1990）は，これらを発展させ近

赤外域の複数の波長における反射光強度の測定から雲層の光学的厚さと代表的粒径（有効半径）

を同時に決定する方法を開発した。更に，Nakajima砿αZ．（1991）は，FIREにおける層積雲の観

測に応用し，その方法に含まれる種々の間題を詳細に検討した。これらの研究に用いられた放射

計は，いずれも特定の方向に反射される放射強度を狭い視野角で測定するものである。ここで

は，航空機に搭載されたMCPによって測定される太陽放射のフラックス反射率のスペクトル特

性から層状の水雲の微物理パラメータの推定を試みる。フラックス反射率を利用することの利点

は，測器の絶対値検定の必要がないこと，また，解析のための放射計算が比較的容易であること

があげられる。他方，放射フラックスは，放射強度に比べてより広い空間領域からの寄与を含む

た菊，放射フラックス測定の場合には，対象とする雲の水平方向のより広い範囲での一様性が要

求され，空間分解能も低くなる。なお，ここで推定される量は，雲を局所的に均質な層状雲と仮

定した場合に，観測された7ラックス反射率と等価な波長分布を与える雲物理パラメータである。

2、6．2方法とシミュレーション

（1）光学的厚さと有効半径の推定

　可視域及び近赤外域における雲からの反射太陽光の測定から，雲層の光学的厚さや雲粒の代表

的粒径を同時に推定することができる理論的根拠は，第1部Fig．1．4．1において既に触れた様に，

＊　浅野正二（S．Asano），塩原匡貴（M．Shiobara）
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吸収の無い可視光に対する水雲の反射特性は，主に光学的厚さにより決まっており，他方，近赤

外域における水の吸収帯における反射特性は，雲粒子の大きさに依存するという事実に基づく

（Twomey　and　Cocks，1989；Nakajima　and　King，1990）。MCPを用いたフラックス反射率の測

定から，層状水雲の光学的厚さと有効半径を推定する原理も，同じ根拠に基づく。MCPの波長λ

のチャンネルにおける雲層の光学的厚さτ（λ）は，次のように書き表せる。

τ（λ）＝［ノ〉・た．甥（λ）十％8・Kg（λ）］　・∫ノ． （2．6．1）

ここに，彦、説は，単位体積当り雲粒子数1ケと規格化した体積消散係数であり，ノVは雲粒子の数密

P度である。麗、は，単位体積当りの吸収気体の量，K。は気体の吸収係数である。K、はMCPの各

チャンネル（ch．）のフィルター特性に依存するが，酸素（02）吸収帯のch．4（760nm）及び水蒸

気（H20）吸収帯のch．6（938nm）を除いて，κ、＝0である。1ノは，鉛直方向に均質と仮定した

雲層の幾何学的厚さである。

　一般に，雲粒子は多分散系を成している。その代表的粒径及び粒径分布の広がり具合いを，そ

れぞれ次式で定義される有効半径プ，および有効分散∂，で表す。

　　　　　　　　　　　　　　　篇一1伽（〆）4ろ　　　　　（2・6・2）

　　　　　　　　　　錫一∫（げ・n（7）47／∫〃π（プ）4監　　　（2・6・3）

ここにn（f）は，半径が7と〆＋みの問に含まれる粒子の数密度を表す粒径分布関数である。実際の

多くのmonomodalな粒径分布は，対数正規分布関数で良く近似できるので，ここでも対数正規分

布関数，

るす

用
。

採
る

を
せ

　　　　　　　σ　　　n（ア）＝　　　　　　　　　exp［一（ln〆一lnプo）2／（2σ2）］，　　　　　　　　　　　　　（2．6．4）

　　　　　　（2π）1／2σプ

この場合，7、および∂、は，分布関数のパラメータ7。およびσを用いて次のように表

7．＝〆o　exp［5σ2／2］，

（2．6．5）

η．＝exp（σ2）一L

　この粒径分布をもとに，MCPの各ch．におけるフラックス反射率R（λ）のパラメータプ、およ

び∂、に対する依存性を調べた。その際，雲粒子による一次散乱量の計算には，水の複素屈折率と

して，可視域のch．に対してはHale　and　Querry（1973）の値を，近赤外域のch．に対しては
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Palmer　and　Wllliams（1974）の値を用いた。

　フラックス反射率の有効半径7，に対する依存性（”，を固定した場合の）は，波長が長いch。ほ

ど大きくなっている。Fig．2．6．1に，ch．2（500nm）およびch．9（1650nm）におけるフラックス

反射率R（500）（左パネル）およびR（1650）（右パネル）を，波長500nmにおける雲層の光学的

厚さτ5・・の関数として示した。図中，有効半径は，2μmから20μmまで2μm毎に変化させてあ

る。Ch．2のフラックス反射率は，プ，≧4μmであればプ、にそれほど依らず，光学的厚さτ5。。の値

でほぼ決まっている。他方，ch．9の反射率は7，につよく依存するが，光学的厚さに対しては

τ、。。≧40で飽和してしまっている。可視光および近赤外光のこのような反射特性が，光学的厚さ

と有効半径の同時推定法の根拠となっている。
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Fig．2．6．1 Computed　flux　reflectances　R（500）at　wavelengthλ二500nm（Left　pane1）and　R（1650）

atλ＝1650nm（Right　pane1），as　a　function　of　the　cloud　optical　thicknessτ500atλ＝

500nm，for　various　effective　particle　radii　R，∫∫between2μm　and20μm，with　an

increment　of2μm，of　a　log－normal　size　distribution　function　with　an　effective　variance

of∂，∫ノニ0。15．The　solar　zenith　angle　is　set　to　be45。．

　次に，粒径分布の広がりに対する感度であるが，〆．を一定値に固定し，η，を0．1から0．4の間で

変化させ各ch．でのフラックス反射率を計算した結果，（2．6．4）式で表されるmono－modal分布

である限り，∂，の違いによる効果は極めて小さいことが確かめられた。そこで，以下では（2．6．

4）式において∂，＝0．13（σ＝0．35）に固定する。但し，雲粒分布がdrizzleなどの大きな粒子も含

むようなbi－modal分布の場合には，長い波長のch．において，∂、の違いによる多少の差が生じう

る。

　以上の原理に基づき，ch．2（500nm）とch．9（1650nm）のフラックス反射率の測定値から，光

学的厚さτ5。。と有効半径7．を同時に推定する。それには，ch．2とch．9の波長におけるフラック

ス反射率の測定値と，τ5。。と〆．の2つのパラメータの値のさまざまな組合せに対して，あらかじ
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め計算しておいた反射率とを比較し，τ5。。と，〆．の最適の組合せを選ぶ。R（500）とR（1650）の測定

に誤差が含まれる場合は，最適値として推定されるτ5。。と7、の値も真値と異なったものとなる。

Fig．2．6．2は，τ5。。とプ，の推定に及ぼすフラックス反射率の測定誤差の影響をシミュレート計算し

た結果を示す。図中a，b，c及びdは，◎印で示される真値に対して，R（500）およびR（1650）に

それぞれ±3％の誤差が含まれる場合の組合せに対する推定値を示す。航空機観測の場合の最大

の誤差要因の一つは，航空機の動揺による水平面フラックス測定の誤差（浅野ほか，1986）である。

この場合，1．4章で述べたMCPの特性からch．2とch．9の同時性がほぼ保証されるので，測定誤

差としてはR（500）およびR（1650）共に過小評価となるか過大評価となる組合せ（即ちaまたは
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Fig．2．6．2 Effects　of　errors　ln　flux　reflectances　R（500）and　R（1650）on　the　estlmation　of　the　cloud

optical　thicknessτ50。and　effective　particle　radiusプ，∫∫，simulated　for　the　four“exact”

values　ofτ500andん∬shown　by　the　symbol◎。For　each　case，the　points　denot¢d　by　a，

b，c　and　d　represent，respectively，the　estimated　τ500and7，∫∫from　combination　of

R（500）and　R（1650）which　involve　relative　e皿ors　of±3％．For　example，the　point　a

indicates　the　result　for　errors　of－3％both　in　R（500）and　R（1650），and　b　is　for　errors

of－3％in　R（500）and十3％in　R（1650），and　so　on．
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d）が最も可能性が高い。フラックス反射率の測定に±3％の程度の誤差が含まれる場合でも，

τ5。。は相対値で≦±20％，7，は≦±1μmの精度で推定できることが示されている．ただし，

Fig．2．6．1からも明らかなように，この推定法の信頼できる適用範囲は，τ5。。≦100，7，≦25μmに

限られる。

　水雲の可視光に対する光学的厚さτ．および有効半径7，と，雲層の鉛直積分総雲水量1WPとの

間には，∫WP＝2τ．〆、／3なる近似関係が成り立つ。従って，MCPのch．2及びch．9のフラッ

クス反射率から推定されたτ5。。と7、とから，1WPPが求まる。

（2）雲水量の推定

　MCPは，気体吸収の無い波長での7ケのチャンネルに加えて，760nmの酸素分子の吸収帯，

及び938nmの水蒸気吸収帯にも，測定チャンネルをもっている。本項では，ch．4（760nm）のフ

ラヅクス反射率R（760）を使った雲水量の推定について概説する。さて，前項のステップで〆，が

推定されると，仮定したη、（＝0．13）と合わせて（2．6．4）式の粒径分布が確定することになり，

各ch．における体積消散係数ゑ．螂（λ）および単位体積に含まれる粒子の平均体積γが決まる。

（2．6．1）式をもとに，ch．4における光学的厚さについてみると，粒子数ノVは未知数である雲水

量LWCに比例し，

ノ〉＝LWσ／V， （2．6．6）

で与えられる。一方，幾何学的厚さHは，既に推定されたτ5。。を用いて

H＝τ500／（ノV為．⑳（500nm））， （2．6．7）

と書き表せる．ところで，航空機観測のように雲の気圧高度が分かっている場合には，空気中の

酸素混合比が一定であることにより，単位光路長あたりの酸素の量も定まる。結局，（2．6．1）式

においても未知数はA硬またはLWC）のみとなる。一次散乱アルベードなど他の一次散乱量にお

いても同様である。そこで，推定されたτ5。。と7、を用い，LWσ（即ち，ノ〉）を変えて計算した

ch．4のフラックス反射率が，測定値と等しくなる値を雲水量の最適推定値とする。酸素などの気

体吸収過程を含む放射伝達の計算には，そのch．の干渉フィルターの透過スペクトルをスリット

関数として波長平均した吸収帯の透過関数を，ESFT法（Asano　and　Uchiyama，1987）により近

似して多重散乱計算に組み込んだ。気体吸収帯の透過関数は，HITRAN吸収線データベース

（Rothmanθ孟α」．，1986）を用いてLine－by－Line法により計算した。

　Flg．2。6．3に，ch．4のフラヅクス反射率R（760）を雲水量LWCの関数として表したシミュレー

ション計算の例を示す。太実線は，τ5・・とプ、が“真値”である場合の反射率の変化を表し，a，b，

cおよびdの記号を付した曲線は，R（500）およびR（1650）に誤差が含まれる場合のFig．2．6．2に
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Fig．2．6．3 Flux　reflectances　R（760〉of　MCP－ch．4，as　a　function　of　the　liquld　water　content，for

two“exact”cases（thick　solid　lines）of　the　cloud　optical　thicknesses　ofτ500二16and64，

and　with　an　effctive　particle　radiusプ，ニ14μm．Curves　a，b，c　and　d　represent，

respectively，reflectances　computed　for　the　estimated　values　ofτ500andプ、given　by　the

corresponding　points　in　Fig，2．6．2．The　pointα　（orδ）gives　an　estimated　Iiquid　water

content，instead　of　an　assumed“exact”value　of　O．2gm－3，when　the　reflectances　R（760）

togather　with　R（500）and　R（1650〉are　underestimated（or　overestimated）by　a　relative

error　of3％．While，the　po1nts　a’and　d’indicate　estimated　values　from　an　exact

R（760）combined　with　R（500）and　R（1650）which　involve　relative　errors　of－3％and十

3％，respectively．

示されたτ5。。と7、の対応する推定値を用いて計算された反尉率を示す。仮に，LWCの“真値”が

0．2g／m3であり，ch．4のフラックス反射率もch，2及びch。9の反射率と同時に一3％の過小評価

（または＋3％の過大評価）の誤差を含むとした場合，LWσの最適値として推定される値は，α

一157一



気象研究所技術報告　第29号　1992

（またはδ）の記号で表される点となり，結果的に真値に近い値が推定されている。但し，

LWC＞0．5g／m3では，R（760〉のLWCに依る変化は小さく感度は悪くなる。雲水量LVVCが決ま

ると，（2．6．6）式により雲粒子の数密度ノVも確定する。更に3均質とした雲層の幾何学的厚さ

Hは，LWCをもちいて，

正1＝1WP／LWFσ， （2．6．8）

としても表すことができる。

（3）雲内水蒸気量の推定

　前記の2段階のステップにより，鉛直方向に均質と仮定した層状水雲の光学的厚さτ5。。，有効

半径〆．および雲水量LWFCが決まった段階では，水蒸気吸収帯のch。・6（938nm）においては，

（2．6。1）式に含まれる未知数は水蒸気量のみとなる．そこで，雲水量推定の場合と同様に，既に

推定されたτ5。。，7、およびLWCの値に対して，水蒸気量を変化させて計算したch．6におけるフ

ラックス反射率R（938）の値が，測定値と一致する場合の水蒸気量を最適値とする。

　Fig．2。6．4に乳ch。6の反射率R（938）のシミュレーション計算の例を示す。τ5。。，〆，および

Lwcの値が“真値”とであるとした場合（太実線）と，それらに対してFig．2．6．3の各記号で示

された推定値を用いた場合のフラックス反射率の変化を，水蒸気量の関数として表した。この場

合もch．6の反射率の測定が他の全てのch．の反射率と共に同じ割合の相対誤差を含む場合には，

真値に近い値（α少およびδ7）の水蒸気量が推定されていることが示されている。もちろん，第

3段階である水蒸気量の推定は，一般的には前段階のτ5。。，〆，およびLWCなどの他のパラメータ

の推定が精度良く行われていることが前提となる。

2．6．3　解析結果の例

（1）薄い層積雲（1990年12月14目観測）の事例

　上記の方法を，八丈島近海上で行われた層積雲の航空機観測におけるMCPによるフラックス

反射率の測定データに応用し，層積雲の雲物理パラメータを推定した。その際，MCPによるフ

ラックス反射率は，雲頂上約1kmの飛行高度における下向きフラックス測定用MCPの出力に対

する上向きフラックス測定用MCPの出力の比として定義した（第1部1．4節参照）。一方，解析の

ための放射伝達の計算は，航空機観測及び八丈島測侯所におけるラジオゾンデ観測による大気プ

・フィルをもとに，層積雲を同じ雲頂高度をもつ平行平板状の鉛直方向に均質な雲層とみなして

行った。計算ではエー・ゾルの効果は無視した。観測値に対応するフラックス反射率の計算値

は，飛行高度における下向きフラックスにに対する上向きフラックスの比として定義した。

　Fig．2．6．5は，1990年12月14日観測の比較的薄い層積雲の雲頂上の水平航路におけるMcPの

一158一



気象研究所技術報告　第29号　1992

国
リ
ケ
H
〈
臼
り
国
日
角
国
蛋

　　　　SATURATION　TEMPERATURE（●C）
。30　　鱒20　　　　　　　－10　　　　　　　－5　　　　　　　　　　　　0 3

O。7

0．6

O．5

O・4

、

、

　、

　￥、　　、
、　　　、

、　　　￥

　・　￥δ
　、　　　　￥

　￥　　　、
　　、　　　　、
　　￥　　　　￥
　　￥　　　　、
　　　、　　　　　、
　　　￥　　　　　￥
　　　　　　ヤ　　　　￥　　　　　　、
　　　α￥　　　　、
　　　　￥　　　　　　＼

　　　　　￥
￥　　　　　　　　　　　　　　　、

　　　　　　　￥

　ヤ　　　　　　　　　ヤ

　ヤ　　　　　　　ヤヤ
　　ヤ　　　　　　　　　　　ヘ
　　ヤ　　　　　　　　　　　ヤ
　　　ヤ　　　　　　　　　　ヤヤ
　　　ヤ　　　　　　　　　　　　　ヤ

　　　　、　　　　＼　δ・
　　　α　、、

　　　　　ヌ　　　　　　　　ヤ

　￥￥　　　　　　　　　　　　　　　￥

　　　　　　　　ヤ　　＼δ　　　　　　　￥、
＼　　　＼　　　　　　　　d”

￥　　　　＼　＼澄’

　、　　　　　、　　　　　　　　　　　α

q
、

　
、
㌧

　
　
“

　
　
m

　
　
9

　
　
2

　
m
α

●
　
μ

く
ゾ
4

4
1
鴫

旨
一
鰯
C

㊦
聡
碑

τ500　　冨　64

　、、

、
、

　、

d”、

、
、
、

G”

αグ、

、

τ500　薗16

　q　　、、
、
・
q

’

、　　q

　　d’

O 1 2 3 4 5 6
WATER　VAPOR　AMOUNT（g　mρ）

Fig．2．6、4 Flux　refiectances　R（938）of　MCP－ch．6，as　a　function　of　water　vabor　amount，for　two

“
e
x
a
c
t

”
c
a
s
e
s
（ thick　solid　lines）ofτ500＝16and64for　water　clouds　with　an　effetive

particle　radius〆，＝14μm　and　liquid　water　content　LW℃＝0．2gm－3．The　curves’α，δ，a’

and　d’represent，respectively，reflectances　computed　for　the　estimated　cloud

parameters　ofτ500，rg“and　LW℃given　by　the　corresponding　points　in　Fig．2．6．3．The

pointα’（orδ’）gives　an　estimated　water　vapor　amount，instead　of　an　assumed
“
e
x
a
c
t

”
v
a
l
u
e 　of3．Ogm　3，when　the　reflectances　R（938），together　with　R（500），R（1650〉，

and　R（760），are　underestimated（or　overestimated）by　a　relative　error　of3％．The

polnts　a”and　d”indicate　estimated　values，when　R（938）and　R（760）are　exact，while

R（500）and　R（1650）involve　relative　errors　of　－3％and　十3％，respectively．

ch．2，ch．9，ch．4およびch．6のフラックス反射率R（λ），及びそれらを使って推定した対応す

る雲物理パラメータ（光学的厚さ，有効半径，雲水量および水蒸気量）の時系列分布の一例であ

る。各パネルにおいて，横軸の時間1分は，水平距離約5kmに相当する。実際にはこの事例の層

積雲は消滅段階にあり，比較的薄く（厚さ≦300m），雲頂からは所々海面が透けて見えていた。
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Fig，2。6，5Time　series　distributions　of　the　MCP｛1ux　reflectances　and　estimated　cloud　parameters

　　　　　　　　for　a　horizontaHI1ght　path　over　the　stratocumulus　cloud　Iayer　measured　through　the

　　　　　　　　　1990，12，14aircraft　observa．tion．The　solar　zenith　angle　was56じ，R（λ）：flux　reflectance　at

　　　　　　　　wavelengthλ（the　scale　is　on　the　right　margln）．TAU：cloud　optical　thickness　atλ＝
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推定された雲物理パラメータの時系列分布にも，層積雲の水平方向の不均質な構造が表れている。

但し，有効半径には，層積雲の水平方向の不均質構造に対応した変動と共に，より大きなスケー

ルの変動も見られる。水蒸気量は，雲が薄いところでは，より高温で多くの水蒸気を含む下層部

を代表するので，7g／m3以上の大きな値が推定されているが，厚い領域ではほぼ雲の温度での飽

和水蒸気量に近い値が推定されている。Fig．2．6．6は，雲水量LWuの推定値を用い（2．6．6）式お

よび（2．6．8）式から求めた雲粒子の数密度押と幾何学的厚さHの対応する時系列である。鉛直

方向の一様性を仮定して推定された雲の厚さは，実測値（≦300m）と良く一致している。
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Fig．2．6．6Time　series　distribution　of　the　estimated　particle　number　density（Left　panel）and　cloud

　　　　geometrical　thickness（Right　panel）for　the　same　case　as　Fig。2．6．5．

　他方，同時刻にC404機による雲層内の同期飛行により，雲の微物理特性の実測値が得られてい

る。Fig。2，6。7は，雲底部付近を水平飛行した際に，FssP－100型雲粒子測器により得られた雲水

量，数密度，及び有効直径の時系列分布である。同期飛行した二機の飛行機の水平航路が多少ず

れているために直接の比較は難しいが，Fig．2．6．5及びFig2．6．6に示されたMCP反射率からの推

定値とこれらの実測値を比べると，もっともらしい値が推定されていることが分かる。但し，雲

水量及び有効半径は，実測値の方が小さい。これは，一つには，MCP反射率からの推定では，鉛

直方向の一様性を仮定しているのに対し，実際の層積雲は鉛直方向にも不均質であり，一般に雲

頂に近いほど，LWσ及び7．が大きくなっていることによる。例えば，同じ雲層を下から上へ斜め

に上昇飛行した際のFSSP測器による雲水量の測定値は高度と共に増大しており，雲頂部で最大

0．7g／m3に達していた。この間の雲粒子の数密度は，ほぼ一定（約200cm－3）であったが，有効半

径は雲底部での6μmから10μmへと増大していた（2．4節参照）。但し，この点を考慮しても依

然として，MCP反射率より推定された7，は，FSSPによる実測値に比べて大きい．この傾向は，

他のグループによる同様の解析においても見られ，新たな“異常吸収”の問題として関心を集め
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Fig．2．6．7Time　series　of　liquid　water　content（Top），pαrticle　number　density（Middle）and

　　　　effective　particle　diameter（Bottom），in－situ　measured　by　an　airbome　FSSP－100probe

　　　　in　the　stratocumulus　bottom　layer　of　the1990．12．140bservation．

ている（Twomey　and　Cocks，1989；Nakαjima窃αZ．，1991）。

　他方，FSSP測器などによる雲の微物理量の測定も確定的なものとは言いがたい。雲物理観測

用のC404型機にはFSSP測器以外にも，気象研究所で開発された航空機用雲粒子測定装置（A－

VIOM－C），及びKING型の熱線雲水量計を搭載している。前の2つの測器は，粒径分布測定用で

あるが，粒径分布を積分することにより雲水量を出すことができる。それぞれの測器による雲水

量の相対的な変化は，一般によく対応するが，絶対値には大きな違いが見られ，AVIOM－Cによ

る値は，他の2つに比べて常に数倍大きくなった。このことは，一方ではAVIOM－Cの絶対値更

正に問題があるものと考えられるが，他方，FSSP及び熱線雲水量計にも，しばしば指摘されて

いるように大きな雲粒子に対して感度が低くなる欠点があるように思える。ちなみに，MCP反射

率からのLWCの推定値は，FSSPとAVIOM－Cによる測定値の間に入る。
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（2）厚い層積雲（1989年12月22日観測）の事例

　第2．3節のFig．2．3．11（a）および同（b）に，1989年12月22日に観測した層積雲を伴う大気の気温，

露点温度，及び雲水量の高度分布が示されている。雲水量の値は，KING熱線雲水量計による測

定値である。この日の層積雲は，広域に広がっており，垂直方向には数100mの厚さの層状雲とそ

の下に散在する積雲を伴う二層構造を成し，全体では約L5kmの厚さに達していた。雲底下で

は，ところどころで降雨が見られた。

　Fig，2．6．8は，この層積雲に対するMCPの分光反射率R（λ）とそれにより推定された雲物理パ

ラメータの時系列分布の一例である。Fig．2．6．5の1990年12月14日観測のケースと異なり，光学的

厚さと有効半径に明らかな逆相関が見られ，光学的に厚い（薄い）ところで有効半径が小さく

（大きく）なっている。同様の傾向が，米国のFIRE観測におけるカリフォルニア沖の層積雲の

drizzleを伴ったケースにも報告されている（Nakajimaθ厩Z．，1991）。一方，雲水量と光学的厚さ

との間には，弱い正の相関が見られる。従って，この事例の雲では，光学的に薄い部分では，雲

粒子は大きいが数は少なく，逆に光学的に厚い部分では沢山の小さな雲粒子が存在していた。こ

のような雲物理パラメータ間の相関の違いは，層積雲の発達段階や微物理構造の違いを反映して

おり，大変興味深い。この雲水量の推定値を使って，（2．6．8）式から求めた幾何学的厚さは，

700m～1400mの間で変動しており，おおむね実測値と合っている。他方，ch．6の反射率R

（938）から推定された水蒸気量は，2．Og／m3～3．5m／g3の範囲内にあり，変動は小さい。この値は，

Fig．2。3．11（a）の気温分布から予想される雲内での飽和水蒸気量に比べて若干小さいが，ほぼ妥当

な推定値と言える。

（3）氷晶を含む層積雲（1989年12月21日観測）の事例

　このようにして推定された雲物理パラメータは，MCPにより測定されたフラックス反射率の

可視から近赤外域にかけての波長分布全体を良く再現する。Lかし，水雲と仮定して推定した層

積雲の有効半径の値が現実的でない場合もある。Fig．2．6．9は，1989年12月21日観測の層積雲に対

するR（500）及びR（1650）から推定された光学的厚さ及び有効半径の時系列分布の一例である。

ところどころで間欠的に30μmを越える大きな有効半径が推定されている。そのような場所では

概して光学的厚さは比較的小さい。Fig．2．6．10は，推定された光学的厚さの値はほぼ等しいが，有

効半径の推定値が30μmを越えている箇所（11：07：10頃）と，約7。5μmの所（11：12：40頃）にお

けるMCPによるフラックス反射率R（λ）（左パネル），およびそれを波長500nmの反射率で規

格化した反射率比R（λ）／R（500）（右パネル）の波長分布を表す。〆．≧30μmの場合の反射率は，

近赤外域のチャンネルにおいて波長と共に急激に減少しており，氷雲の特徴を示している。実際

に，この日のA685型機による雲頂上での放射観測において，subsun光学現象が観察されてお

り，少なくとも雲頂部に氷晶が存在していたことは問違いない。従って，推定された有効半径
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が，30μmを越えるような大きな所では，氷晶が主であったか，少なぐとも雲粒と混在していた

と考えられる。
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indicated　by　arrows　in　Fig。2．6．9，0n　December21，1989。

2．6．4　まとめ

　可視から近赤外にかけての9ケの測定チャンネルをもつ多波長雲分光日射計（MCP）によるフ

ラックス反射率の測定から雲物理パラメータを推定する方法と，八丈島近海における層積雲の航

空機観測データに対する実際の解析結果について述べた。可視域のch．2（500nm）と近赤外域

のch。9（1650nm）の反射特性を利用して，雲の光学的厚さと有効半径と同時に推定する。この点

では従来のアイデアを踏襲したものといえるが，ここで開発された方法は，それに加えて，』大気

中での混合比が一定な酸素分子の吸収帯のch．4（760nm）の反射率から雲水量を，更に水蒸気吸
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収帯のch。6（938nm）を利用して雲内の平均水蒸気量を推定する画期的なリモートセンシング技

法である。これらのパラメータが推定されると，派生的に鉛直積算雲水量，雲粒子の数密度，お

よび幾何学的厚さが求まる。これら雲物理パラメータ推定のスキームを，Fig，2。6．11にまとめた。

　フラックス反射率を測定する方法は，航空機観測においては利点が多いが，狭い視野内の放射
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Fig．2．6．11 Schematic　diagram　of　the　estimation　procedure　of　cbud－physical　parameters・from

MCP　spectral　reflectance　measurements．The　shaded　boxes　indicate　input　data，and

the　thick　solid－1ine　boxes　give　the　estimated　cloud　parameters．By－product　parameters

from　the　estimated　cloud　parmeters　are　shown　in　the　broken－line　boxes．
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を測る衛星観測には直ちに適用できない。しかし，ここで開発された可視，近赤外，酸素吸収帯

および水蒸気吸収帯を組み合わせた雲物理パラメータの総合的な推定法の原理は，衛星による雲

物理パラメータの新しいリモートセンシング技術として発展の可能性を持つものと考える。ただ

し，その場合には，少なくとも雲頂高度を他の何らかの手段で決める必要があろう。
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2．7　雲の放射収支解析＊

　　（Radiation　budget　analysis　of　a　water　cloud　layer）

2、7．1はじめに

　雲による日射のr異常吸収」がStephensθ砲Z．，（1978）によって指摘されて以来，観測，理論

の両面から議論されている。異常吸収の原因として①巨大雲粒子の存在，②吸収性工一・ゾルの

効果，③雲内部の不均質性，④雲の有限形状の効果等があげられているが，観測誤差が見かけの

吸収を生み出している可能性も指摘されている（中島，1985）。我々のこれまでの観測でも，全波

長の日射吸収率が高いばかりでなく可視域の吸収率も同時に高い値を示すなど，観測上の問題を

否定できていない（塩原他，1988）。最近では，米国のFIRE観測で得られた雲の反射スペクトル

・データの解析から，近赤外域の水蒸気吸収特性の不確定さが吸収率の評価に誤差を与えている

可能性についても指摘されている（Nakajima　o孟αZ．，1991）。

　ここでは，日射フラックスの収束・発散量から雲の吸収を見積る方法を用いる。この場合，ま

ず第一に雲層の上下の放射観測の時間的・空間的同時性が十分満足されねばならないと考え，2

機の航空機による雲層上下の同期観測を計画した。この観測方法については，2．1節に述べられ

ている。ここでは，雲の微物理特性と放射特性の解析が進んでいる1989年3月30日の観測データ

について，多波長雲日射計（MCPと略称，1．4節参照）による分光反射率から推定される可視域

の光学的厚さと雲粒子の有効半径，及び雲内での直接測定により得られた雲粒子のサイズ分布と

雲水量をもとに計算される放射フラックスとその観測値を比較し，主に日射の異常吸収の有無に

着目して層状雲の放射収支効果を調べた結果を報告する。なお，この日の観測概況については前

項2．3．2を，測定機器については第2．2節を参照されたい。

2．7．2放射フラックス，

　1989年3月30日のパスs1－3（Fig．2．3．6参照）の同期飛行でA685機により測定された雲層上

空（高度4km）における下向きおよび上向きの放射フラックスがFig．2．3．8（c）に示されている。

上向き日射フラックスのデータは，雲のない海上から雲の周辺上空を通過し（12：11～12：15），雲

の内部上空へ達したあとは雲頂の凹凸や雲の濃淡を反映していると思われる変動を繰り返し

（12：15～12：24），再び雲層外の海上へ抜けた（12：24～12：26）様子を示している。これに対応す

るC404機による雲底下（高度1．5km）における放射フラックスがFig．2．3．8（d）に示されてい

る。この雲層の平均的な放射収支を見積るため，雲の周辺の効果が無視できる程度に十分内部へ

達した飛行時（A685機は12：15～12：24，C404機は12：16～12：21）のデータの平均値を用いた。

＊　塩原匡貴（M．Shiobara），浅野正二（S．Asano）
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Radiation　budget（Left　panel）and　reflectance，absorptance　and　transmittance（Riεht　panel〉foγthe　cloud　deck

observed　on　March30，1989．Numerics　indicate　observational　values　except　for　those　in　parentheses　and　brackets

whichindicatecalculatedvaluesforcloudswiththeeffectiveradius〆。＝16μmand〆，＝11μm，respectively．SR，VS，

NI　and500nm　in　the　right　panel　indicate　tota1，visible　and　near－IR　solar　radiation　and　the　wavelength　at500nm，

respectively．
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結果をFig．2．7．1にまとめた．図中，α±βは平均値がαでその標準偏差がβであることを表わ

す。また，雲の反射率（R），吸収率（A），透過率（T）は次式で定義する。

R＝FT↑／FT↓，

14＝（FTし理）／FT↓，

T＝FB”／FT↓．

ここに，FTルおよびF♂は，それぞれ雲頂上および雲底下の飛行高度における正味の日窮フラック

スを表す。

　日射フラックス測定に関して，日射計の温度特性を補正してあるが，入尉角特性誤差等を考慮

すると測定精度は3～4％程度と見積られる。赤外放射フラックス測定については，シリコン・

ドームの射出効果等を補正していないので最大20W／m2程度の誤差が見込まれる。

2．7．3雲粒子サイズ分布

　AvloM－cにより測定された雲粒子のサイズ分布（粒子数濃度）が前節のFig．2．3．7（f〉に示さ

れている。後の放射計算では，このサイズ分布を半径5．5μmと14μmに数密度のピークをもつ二

山対数正規分布で近似したモデル分布を用いている。この分布から計算される有効半径は16μm

である。これは，2．6節で詳述した方法によるMCPの分光反射率データから推定された有効半径

（Fig．2．7．2）の平均値11μmよりやや大きい値になっている。
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2．7．4　雲水量

　C404機が高度4000mから400mへ下降中にKING雲水量計により測定した雲水量（g／m3）の

鉛直分布がFig．2．3．7（b）示されている。図に見られる変動は鉛直方向ばかりでなく水平方向の不

均質性を表わすものである。高度2600mから2800mに見られる雲水量がほぼOg／m3の部分は，そ

の高度で雲が2層に分かれているのではなく，一旦雲底へ抜けたあと再び雲内へ突入したもので

あることがビデオ・モニターからわかった。また，高度2000m以下の変動は層状雲の下に散在し

た積雲によるもので，上の層状雲に達している場所もあった。

　Fig。2．3。7（b）の雲水量分布を鉛直積分した総雲水量1WPは219g／m2であった。この雲層につ

いて雲水量分布をモデル化するため，雲を高度1600～2000m，2000～2700m，2700～3500mの3

層に分け，各々の平均値（下層で0．04g／m3，中層で0．13g／m3，上層で0．14g／m3）を各層の平均

雲水量とした。ちなみに，高度2300mおよび3300mで行なった水平飛行（各々約5分）により測定さ

れた平均雲水量はそれぞれ0．12g／m3，0．12g／m3であったから，モデル化された雲水量はこの雲

層の平均像をある程度表現しているものと見倣すことができる。

2．7．5　気温・湿度

　対応する気温および露点温度の鉛直分布がFig．2．3．7（a）に示されている。雲頂温度は一11℃，

雲底温度は一2℃で，雲層は過冷却水滴から成っていた。雲頂部にそれほど強い温度逆転は無

かった。気温の外挿から海面気温は15℃と推定されるが，放射温度計で測定した海面水温は22℃

であった。シミュレーション計算において気温の鉛直分布のモデルとして，高度1～7kmは航

空機観測データ，0～1kmおよび7～25kmは八丈島測候所の高層観測データ，そして25km以

高はMcClatcheyθ診αZ．（1972）の中緯度冬季モデルを用いた．

　他方，湿度は航空機観測データと高層観測データをもとに単純にモデル化したものを用いた。

即ち，高度Omから雲底（1600m）までは相対湿度60％から100％まで直線的に増加し，雲内

（1600m～3600m）は100％，雲頂（3500m）から4000mまでは100％から16％まで直線的に減少

し，それより上空は16％とした。

2．7．6放射フラックスのシミュレーション計算

　モデル化した雲粒子サイズ分布，雲水量，気温，水蒸気の鉛直分布を用いて放尉伝達の理論計

算を行ない，雲層上下での放射フラックスを観測値と比較した。雲は水平一様な平行平板層とし

た。雲粒子のサイズ分布については不確定さが残ったので，有効半径を16μmとした場合（A－

VIOM－Cの測定結果に基づく）と11μmとした場合（MCPによる分光反射率からの推定値）につ

いて，有効分散値0．13をもつ対数正規分布を仮定して一次散乱量を計算した。いずれの場合も，

波長500nmにおける雲の光学的厚さは，MCPで測定された反射率から推定された値100になるよ
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う調節した。太陽放射伝達の計算については，波長0．3～2．8μmを24のバンドに分割し各バンド

毎にDoubling－Adding法を用いて計算した（Asano　and　Shiobara，1989）。大気は雲底（1600m）

まで4層，雲内を3層，雲頂（3500m）から高度50kmまでを27層の計34層に分割した。エーロゾ

ルの高度分布はMcClatcheyの清澄モデルを仮定したが，粒径分布と屈折率は海洋性工一ロゾル

を仮定したのであまり吸収を示さないモデルになっている。赤外放射については，波数0～2050

cm－1（波長∞～5μm）を5つのバンドに分割し各バンド毎に水蒸気，二酸化炭素，オゾンおよ

び雲粒の吸収を考慮した。これらの計算結果は，Fig．2．7．1に丸カッコ（ち＝16μmの場合）と角

カッコレ、＝11μmの場合］で併記されている。

2．7．7　雲層の放射収支

　水雲の均質層に対しては，可視光にたいする光学的厚さをτ．，雲粒子の有効半径を7、とする

と，鉛直積分した総雲水量は近似的に1WP＝2τ．7、／3で与えられる。有効半径を11μmとした

場合，波長500nmの光学的厚さを100とすると1WP～730g／m2となり，観測値（219g／m2）の

3．3倍になる。このとき，計算される雲の吸収率は全波長域，近赤外域ともに測定誤差の範囲内で

観測値とよく一致する。しかし，雲水量を約3倍しなくてはならないということは雲水量の測定

に問題があることを意味する。hot－wire方式の雲水量計による測定結果について，Tanakaθオ

αZ．（1989）はAVIOM－CとJ－W雲水量計との比較からJ－W雲水量計の測定結果が巨大粒子の捕

捉欠損により1／5程度に過小評価している可能性があることを指摘しており，今回のKING雲水量

計による観測結果についても現実の雲水量より過小評価している可能性は否定できない。

　同様に，有効半径を16μmとした場合，光学的厚さを100に合わせるためには雲水量を観測値の

4．8倍にする必要がある。そして，モデル計算による近赤外域の吸収が11μmの場合に較べて観測

値との差が大きく，雲内のAVIOM－C観測に基づくこの有効半径は過大評価気味であるかもしれ

ない。ただし，2．3．2項のコメントにあるようにAVIOM－Cの測定値は雲層の周辺部に対するも

ので，放射解析の対象とした雲層の中心部の値を代表するものではないかもしれない。事実，

Fig．2．72に示されるようにMCPによる分光反射率から推定した有効半径は，光学的に薄い雲の

周辺部で大きく，逆に光学的に厚い中心部で小さくなっている。

　他方，有効半径の違いによる赤外放射フラックスの計算値の差は1W／m2程度で，雲粒子サイズ

の違いは赤外放射に対して敏感でなかった。結局，雲層全体の放射収支として，この雲層は太陽

放射を170W／m2吸収する一方で赤外放射として80W／m2を射出し，正味として90W／m2の日射の

過剰吸収により暖められていた。層別にみた放射加熱・冷却率は，太陽放射では＋11．6（上層），

＋1．0（中層），＋0．2（下層）℃／day，赤外放射では一15．1（上層），＋0．4（中層），＋9．0（下

層）℃／dayとなり，日射による上層の加熱と，赤外放射による下層の加熱，上層の冷却を示し

た。
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2．7．8　結果と議論

　1989年3月30日の層状水雲に対する2機の航空機による同期観測により，同一の雲に対してそ

の雲層の上下で同時性の高い放射フラックスのデータが得られた。MCPによる分光反射率から

推定された，パスに沿って平均した波長500nmの光学的厚さは約100で，雲粒子の有効半径は11

μmであった。一方，雲内でのAVIOM－C観測による雲粒子のサイズ分布は5．5μmと14μmに

数密度のピークを持つ2山対数正規分布でモデル化され，その有効半径は16μmであった。そこ

で，放射フラックスの理論計算において有効半径を16μmと11μmの2通り仮定したところ，幾

何学的厚さが1900mの雲で光学的厚さ（500nm）が100となるためには，KING雲水量計で観測さ

れた雲水量をそれぞれ4．8倍，3．3倍する必要があった。雲層の上下での上向き・下向きフラック

スの観測値と理論計算値を比較したところ，KING雲水量計が実際の雲水量を1／3ほど過小評価し

ていたとするならば，有効半径を11μmとしたとき観測値と計算値はほぼ一致した。有効半径を

16μmとした場合もほぼ同様の結果となっているが，近赤外域の吸収が11μmの場合に較べて観

測値との差が大きく，AVIOM－C観測に基づくこの有効半径の値は過大であると思われる。

　結論として，日射観測が3～4％の測定誤差を避けられないことを勘案すると，今回の層状雲

が示した日射の吸収率17％は，Stephens窃αZ．（1978）のr異常吸収」といえる程大きいもので

はなかったと言える。

　しかし，依然として雲粒子のサイズ分布には不確定さが残っている。1989年度以降FSSPプ

・一ブおよびOAP－2Dプ・一ブによる雲粒子測定も開始されたが，その解析結果（塩原他，

1990）は，FSSPとKINGによる雲水量はほぼ一致するが，AVIOM－Cのそれとは一致せず，雲

粒子のサイズ分布についてもFSSPとAVIOM－Cとで一致しないことを示した（Fig．2．7．3）。

AVIOM－Cによる測定値は，他の二者に比べて常に大きかった。今後，KING雲水量計と

AVIOM－Cの比較検定を行なうなど，雲水量測定について定量的な調査が必要である。

　一方，ここで示した結果は，MCPによる分光反射率の測定と，全波長域あるいは近赤外域日射

フラックスの測定結果は互いに矛盾せず，モデル計算による太陽放射の反射率・吸収率はMCP

観測から推定された雲粒子の有効半径および光学的厚さが信頼できるものであることを意味して

いる。しかし，Stephens　and　Platt（1987）やNakajima　o施Z．（1991）等によって，近赤外窓領

域の分光反射率の観測値が水蒸気吸収を無視した場合に理論的に期待される値よりも一般に小さ

いと報告されており，新たな“異常吸収”問題として注目を集めている。その原因として2．7．1

に述べたようにいろいろな候補があるが，水蒸気もその一つと考えられている。もしも近赤外窓

領域において水蒸気の吸収効果が無視しえないならば，それを無視したリモートセンシングによ

る有効半径は過大評価されることが考えられる。すなわち，放射でみた有効半径と実際のサイズ

分布の有効半径が一致しないことが起こり得る。これらの疑問に答えるには，やはり確立された

雲物理測定が必要である。
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2．8　航空機観測と同期した衛星データの解析＊

　　（Sate豆lite　data　ana璽ysis　of　the　same　cloud　as　observed　by　aircraft

　　observed）

　特別研究の期問内において，NOAAの上空通過と同期した層状雲の航空機観測は，1989年3月

30日の一例だけであった。

　1989年3月30日03Zにおける，航空機観測実施域付近（遠州灘沖約200km）のNOAA－11の

AvHRRのチャンネル1，3，5の画像をFig。2。8．1に示す。AvHRRの各チャンネルの波長帯は，

Fig．2．8．2に示すように，ch．1，2が可視～近赤外域（太陽放射），ch．4，5が赤外の窓領域（地球

放射），ch．3が太陽放射と地球放射の両方の影響を受ける波長帯である。図中に，ほぼ同時刻に

おける航空機の飛行経路（雲内と雲頂の同期飛行）を示した。航空機は雲塊の中央付近を横断し

ており，ch．1の可視反射率とch．5の熱赤外のTBBは飛行経路に沿って変動が少なく，厚い層状

性の雲であったことを示している。

　Ch．1，2の可視チャンネルは測器のキャリブレーションが行われていないために，定量的な解

析には使用しなかった。Ch．5のTBBは260～265Kであり，航空機による雲頂温度の観測とよく

一致している。Ch．3のTBBは，太陽放射の反射によって海面よりも雲の方が高く，雲の大部分

の領域で300K付近を示している．しかし，雲の中央付近には逆に海面よりもTBBの低い領域が
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周囲とは不連続的に出現している。この構造は，可視や熱赤外のチャンネルではみられず，ch．

3だけに現われた。

　AVHRRのch．3（3．7μm）については，従来，夜間の海面水温の推定に使用されることが多

く，雲のリモートセンシソグにはほとんど使用されていない。この波長帯は地球放射と太陽放射

のほぼ中間に位置し，両者の影響を受けることもあまり使用されていない一因であろうと思われ

るFig．28。3にch。3の波長帯における単一散乱アルベード』，消散係数，非対称因子の粒径依存性

を示す。太陽光に対する反射率は，単一散乱アルベードが小さいために，かなり小さい光学的厚

さですでに飽和し，薄い雲を除けば，鉛直積分雲水量よりも粒径への依存性の方がずっと強い。

したがって，厚い雲については雲粒サイズに関する推定が可能になる。

　1989年3月30日の例について，ch．3を利用したリモートセンシングを行った。雲頂温度等，計

算上必要なパラメータは，航空機観測・八丈島のゾンデ・AVHRR／ch。5のデータから求めた。そ

の他，計算に用いたパラメータや計算方法については，Table2．8．1にまとめた。この計算から予

期されるch．3のTBBを，雲粒の有効半径と雲水量の関数としてTable2．8．2に示す。計算に使っ

た鉛直積分雲水量の範囲では，TBBはほぽ雲粒の有効半径だけで決まることが分かる。Ch．3の
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Fig．2．8．3　Single　scattering　characteristics　of　water　droplets　at　the　wavelength　of　channel－30f

　　　　　AVHRR／NOAA－1L

観測値は雲の中央付近を除けば300－305Kであったから，有効半径は15μm程度になる。航空機の

雲粒子ビデオ顕微鏡（AV10M－C）の観測結果をFig．2．8．4に示す。雲粒の有効半径は安定して

15μm程度であり，ch．3を用いた雲粒サイズの推定は，航空機による雲内の直接観測と良く一致

した。

　一方，Fig．2。8。1において，航空機の経路から南方にはずれた雲の中央付近のch．3のTBBは
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　、

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一178一
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Table2・8・1Method　and　par象meters　used　for　remote　sensing　of　cloud．

Atompsphere－ocean　model

cloud　thickness　　　　　　　　　　　　　　2000m（1500－3500m）

cloud　top　temperature　　　　　　　　　　　　260K

temperature　lapse　rate　in　cloud　　　　　　　5．8K／1000m

sea　surface　temperature　　　　　　　　　　　285K

sea　surface　reflectance　　　　　　　　　　　FresneHormula　for　smooth　surface

Tlme　and　position　of　NOAA－11，cloud　and　sun

time　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　o325Z

position　of　cloud　　　　　　　　　　　　　　　　　　33．17N　　138．OE

direction　of　satemte　　　　　　　　　　　　zenith＝56．0。　azimuth＝19．9。

direction　of　sun　　　　　　　　　　　　　　zenith＝30．4。　azlmuth＝一106．3。

Numerical　method

16stream　discrete　ordinate　method

Table2．8．2 Calculated　TBB（K）of　ch。3／AVHRR　as　a　function　of　liquid　water　content　and

effective　radius　of　cloud　droplet．

Effective
Liquld Water C・ntent（9／m3）

radius（μm） ．0．1 0．2 0．4 0．6 0．8 1．0

40．0 277．5 276．6 276．3 276．2 276．1 276．1

20．0 294．3 294．1 294．0 294．0 294．0 294．0

16．0 300．7 300．6 300．5 300．5 300．5 300．5

14．0 304．7 304．6 304．6 304．5 304．5 304．5

12．0 309．5 309．5 309．4 309．4 309．4 309．4

10．0 315．5 315．5 315．5 315．4 315．4 315．4

8．0 322．4 322．3 322．3 322．3 322．3 322．3

275K付近であり，周囲の値とは不連続的に20～30K低下している。TBBが低下する原因として

は，太陽放射に対する反射率の低下かまたは，雲頂温度の低下が考えられる。後者に関しては，

ch．5のTBBに大きな変化が見られないことから，その可能性は低い。したがって，太陽放射の

反射率の低下と考えられる。反射率の低下の原因としては，雲が光学的に薄くなったかまたは雲

粒サイズの増加かまたは水→氷の相変化が考えられる。ところが，ch．1の変化をみると，反射率

は低下しておらずむしろ若干の増大を示している。したがって，光学的厚さの変化による可能性

は小さく，雲粒サイズの増加かまたは氷雲への相変化と考えられる。上に述べたリモートセンシ

ングの方法でch．3の275Kの値を説明するためには，水雲を仮定する限り，有効半径40μm以上

の巨大粒子集団を仮定しなけれぽ1ならない。もし，氷の球状粒子を仮定すれば，有効半径は20～
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　　　　　　　　10　　　20　　　30　　　40　　　50　　　60　　　70

　　　　　　　　　　　　　Radius（μm）

Size　distribution　of　cloud　droplets　observed　by　aircraft．Numbers　in　the　left　column

indicate　the　time　of　sampling，

25μmとなり，雲の他の部分の粒径にかなり近づく。水と氷のどちらの可能性が妥当であるかを

調べるため，空問範囲を広げて他の多数の雲塊を含めて，ch．3とch．5の2次元ヒストグラムを

つくった（Fig．2．8．5）。Ch．5のTBBが260K付近よりも低くなると，ch．3のTBBが不連続的に

低下している。雲頂温度のある値を境にしてch．3の不連続が生じていることから，水→氷への相

変化の可能性が十分に考えられる。

しかし，降雨域では，粒径が急激に大きくなることから，降雨域であった可能性もある。どちら

が妥当であるかは，今後の観測や解析の積み重ねによって明らかになっていくものと期待される。

　以上により，AVHRRのch．3は，薄い雲を除けば，雲粒の粒径の推定に適していること，また
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NOAA　AVHRR　B旧．IS’『GRAM　1989．3．30『03Z．

280

250F

o 6
0

o

聲舞

r

卜
　o

　　　　　240　　　　260　　』’　280　　　・　300　　　’320　　’　340

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　CH3

　　　　　　Fig．2．8．5　Bihistogram　of　channels3and50f　AVHRR／NOAA－11。

その推定値が航空機観測により検証されたことが示された。水雲と氷雲の区別への利用について

は，今後の課題として残される。
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2．9　航空機観測のまとめと今後の課題＊

　　（Summary　and　discussions）

　わが国においては殆ど経験のない航空機による雲の直接観測を開始するにあたっては，まず測

器の開発・整備から始まった。それはr雲と放射」の問題が気候形成に大きく関与しているにも

かかわらず，現在これらの研究に必要な観測データが全く欠如しているとの認識から，雲内外の

放射場を精密に観測するだけでなく，同時に雲の微物理特性および雲物理・放射の双方にとって

重要なエーロゾルの特性を総合的に観測することが重要であると考えた故である。開発された測

器については第1章に詳しく述べられている。更に，有効な観測データを得るためには，観測飛

行法の工夫・改良を重ねる必要があった。そして，測定データの時間的・空間的同時性および観

測時問の短縮を満たすために二機の航空機による同期観測方法を検討し（2．1節），1988年度の観

測より採用した。このことは時間的・空間的変動性の大きい雲の観測にとっては重要な課題で

あったが，この方法を採ることにより，雲層の放射収支および雲物理特性と放射特性の対応を調

べる上で必要な良質の観測データが得られるようになった。

　航空機観測は，中暦・下層の層状雲を対象として八丈島近海上で行われた。4年間の航空機観

測で得られたデータは膨大である。その一部は2．3節に紹介されている．取得データの詳細につ

いては，補章の観測データ・ディレクトリーを参照されたい。これらのデータは内外の研究者が

利用できるように整備されている。

　現在もデータ解析が進められており，これまでに得られた結果については2．3～2．8節に報告さ

れているとおりである。そこではいくつかの重要な知見が得られた。まず，北西太平洋域の特徴

的な雲の一つである冬季の層積雲の構造について，その特徴が明らかにされた．即ち，暖かい海

洋上（海面温度～20℃）の層積雲は，一般にその下に積雲が散在する二層構造を成しており，そ

の雲頂部には，しばしば強い温度逆転を伴っている。また，雲底下では，しばしば降雨があった。

層積雲の微物理特性は，一般に水平・鉛直方向にきわめて不均質である。水平方向の変動に関し

ては，比較的大きなスケールでは数kmの周期の変動が放射データおよび雲物理データの分布に

認めらる（2．3節）。

　ほぼ同じ雲頂温度（約一4℃）をもつ水雲および氷化した層積雲の微物理構造（粒径分布，雲

水量など）が調べられた（2．4節）。水雲の場合，鉛直方向には雲水量は雲底部で小さく，雲頂部

に上がるほど増大している。一方，雲粒子数は，雲層を通じてほぼ一定であり，雲水量の変化

は，雲粒子の大きさの変化によってもたらされている。また，雲頂温度が一4℃程度の比較的暖

かい層積雲においても氷晶が発生することがあり，そのような氷化した層積雲では，雲水量は逆

＊　浅野正二（S．Asano），塩原匡貴（M．Shiobara）
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に雲底部で大きくなっていた。そして，雲層上部で氷晶が発生し，雲内で昇華や雲粒付着により

成長するとともに融解している様子が，FSSPや2D－Cデータの解析で観察された。

　航空機観測では，雲内・外でのエーロゾルの測定も行われた（2．5節）。これには，粒子の運動

慣性の違いを利用してエーロゾルと雲粒子を分離するための雲内工一・ゾル分離装置が使われた。

これにより，雲形成におけるエーロゾルの変化を示す興味ある結果が得られた。即ち，雲内にお

いてサブミクロン領域（半径0．15－1μm）のエーロゾル濃度の顕著な減少が観測された。その割

合は，体積で約65％，個数で60％であった。これらの粒子は，凝結核として働き雲粒子に移行し

たものと考えられる。また，海塩粒子や硫酸アンモニウム粒子など凝結核となりうる吸湿性の

エー・ゾルが残留していることも検出され，雲層内においても過飽和度の低い，あるいは未飽和

の空間領域が混在していたことが示唆された。

　二機の飛行機を用いた同期編隊飛行により，層積雲の放射収支特性に関する高精度の測定デー

タが得られた。一方，雲上の飛行機に搭載した多波長雲日射計（MCP）による雲の分光反射率の

測定から，リモートセンシング的に水雲の雲物理パラメータ（光学的厚さ，有効半径，雲水量，

有効水蒸気量）を推定することができた（2．6節）。これには，可視域の波長500nmと近赤外域の

1650nmの反射特性を組み合わせて，雲層の光学的厚さと雲粒の有効半径を同時に推定する。ま

た，大気中での混合比が一定な酸素分子の吸収帯（760nm）の反射率から雲水量を，更に，938

nmの水蒸気吸収帯の反射率から雲内の水蒸気量を推定する。推定された雲物理パラメータは，

雲の微物理量の直接観測値と比べて，もっともらしく求まっている。また，推定値を用いたシ

ミュレーション計算は，太陽放射の全波長域および近赤外域の観測値を良く再現している（2．7

節）。

　本研究における航空機観測では，雲の微物理特性と放射特性との関係解明に重点を置き，種々

の制約上，観測対象も八丈島近海上の層状雲に的を絞らざるを得なかった。この範囲内では，予

期した以上の成果が得られたと言えよう。しかしながら，この限られた対象と課題についても残

された問題は多い。例えば，雲物理量の測定には，測器による測定値の大きな差が認められた。

このことは，雲の微物理量の計測には，まだ基準とすべき測器はなく，依然として開発の余地が

残されていること，更には，実際の水雲は従来報告されてきたものより多くの雲水量を含んでい

るかも知れない，と言う大きな問題をはらんでいる．この点は，今後とも，各々の測器の検定を

含め，慎重に検討を重ねる必要がある．それと共に，層状水雲の放射特性を表現するパラメータ‘

として有望視されている鉛直総雲水量を測る測器（例えばマイクロ波雲水量計）も今後の観測に

は加える必要がある。

　他方，放射観測にしても，二機の飛行機による同期飛行観測を採用することにより同時性の高

いデータが得られるようになったが，その精度は十分とは言えず特に空間的同一性については，

なお一層の改善が必要である。また，分光反射率測定による有効半径などの雲物理パラメータの
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推定値と，実測値との不一致（いわゆる“異常吸収”）の問題が残った。衛星からのリモートセ

ンシングによる雲物理パラメータ抽出の実用化を進める上でも，この問題を解決することが先決

である。

　GCMにおける雲と放射の過程の改良に資するという観点からすると，観測対象の雲種と測定

項目を広げることが必要である。エントレインメントなどの雲形成の力学過程に関してのみなら

ず，雲の構造と放射特性との関係を理解する上からも，今後の観測においては，雲の熱力学・力

学の場（風や水蒸気輸送など）の測定が最低限必要となろう。
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　　　　　　　第3章　氷晶雲の地上観測＊

（Cirrus　observations　from　a　ground－based　system）

3．1　目的と方法、および観測日時＊＊

　　（P皿pose　and　method）

　巻雲などの氷晶雲（以下，巻雲と総称）は，地球一大気系の放射収支のみならず，対流圏上部

の水収支にとっても重要な役割をはたしているが，気候システムの中で最も分かっていない要素

の一つとなっている。特に，気侯変化の機構において，巻雲は重要なそして効果的なフィード

パック作用を持つと考えられているが，その働きの実態は謎のままである。巻雲は，一般に粒子

密度が低く，それ故光学的に薄く，可視光および赤外線に対して半透明，非黒体であるという特

性のために，高い高度に出現することとあいまって，下層の水雲とは異なった独特の放射効果を

もつ。そして，その放射効果は，未だ十分に理解されていない巻雲の微物理構造（氷晶の形状，

粒系分布，濃度など）に強く依存する。また，巻雲が非球形の氷晶から成っていることも，放射

過程のモデル化などの問題を難しくしている。

　他方，観測においては，巻雲が高高度，低温という状態にあることによる観測の困難さのた

め，近年になりようやく航空機を用いた直接観測（例えば、Heymsfield　and　Knollenberg，1972；

Paltridge　and　Platt，1981など）や，ライダー（例えば，Platt（1973）と彼等による一連の研究）

を利用した地上からのリモート観測が行われるようになった。しかし，従来の観測では，雲物理

と放射の同時測定の例は，きわめて少ない。このようなことから，’80年代後半に日本および欧米

で開始されたWCRP／ISCCP関連のr雲一放射」実験観測においては，巻雲が観測の主要対象と

なっている。

　本研究においても，雲と放射の実験観測が計画された。実験観測は二つの部分から成ってお

り，一つは，第2章で述べた前線や寒気の吹き出しに伴う下層・中層の層状雲を対象とした航空

機観測であり，もう一つは航空機による直接観測が困難な上層の巻雲を対象とした地上観測であ

る。この観測は，気象研究所構内にて，雲粒子ゾンデ，ライダー，各種放射計を組合せた総合的

な観測により，温暖前線に伴う巻層雲など中緯度の氷晶雲の微物理特性と放射特性の同時観測

データを得ることを目的とする。また，観測を実施したときは，NOAA衛星のデータを収集・解

＊　　放射観測1浅野正二・内山明博・塩原匡貴・深堀正志，

　　雲粒子ゾンデ＝松尾敬世・村上正隆・水野　量・山田芳則

　　ラ　イ　ダー：内野　修・水野芳成・藤本敏文（1990年度から）・田端　功（1989年度まで）

＊＊　浅野正二（S．Asano），内山明博（A・Uchiyama）
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析し，巻雲からの上向き放射の特性を調べる。総合観測の際に得られたデータセットは，巻雲の

放射特性を明らかにするためだけでなく，衛星などによりその広域分布と光学特性を調べるため

のリモート・サウンディングの技術開発の基礎資料ともなる。

　巻雲の地上観測で使用した測器・観測項目をTable3．1．1にまとめた。雲粒子ゾンデ（HYVIS，

1．1節参照）は，雲の微物理量についての情報を直接得ることを目的にした特殊ゾンデである。ア

　Table3。LI　Instruments　for　the　ground－based　cirms　observation　and　measurement
　　　　　　　elements．

　　　ゾンデ

測器 測定量 測定（抽出）される物理量

雲粒子ゾンデ

（HYVIS）

気温，湿度，

氷晶の数密度，

粒径分布

温度，水蒸気量，

微物理特性（氷晶の形，サイズ，

数，氷水量）

Li（leI

測器 波長 測定量 測定（抽出）される物理量

ルビーライダー

YAGライダー

694．3nm

532nm

後方散乱強度

偏光解消度

雲底・雲頂高度，雲厚，

可視光の光学的厚さ

水滴と氷晶の区別，

氷晶の配列状態

Radiometer

測器 波長 測定量 測定（抽出）される物理量

分光直達日射計 368nm，500nm， 透過光のスペクトル 太陽放射に対する光学的厚さの

（sunph・t・mete・） 675nm，862nm 分布 波長分布

分光全天日射計 0．4～1．6μm 分光日射フラックス 地表面での太陽放射分光フラッ

（多波長雲日射計） クス

フーリエ変換型 800～1200cm－1 赤外放射スペクトル 赤外窓領域の射出率

赤外分光光度計 赤外10μ肌域の光学的厚さ

（FTIR）

赤外放射温度計 9。5～1L5μm・ 赤外窓領域の放射輝 窓領域の射出率・光学的厚さ

度温度 雲の輝度温度

全天日射計 0．3～3μη喜 全天日射フラックス 地表面での太陽放射フラックス

全天放射計 5～50μm 全天赤外放射フラッ 地表面での赤外放射フラックス

クス

全天カメラ 全天雲分布 巻雲の水平分布

目
生衛

NOAA AVHRR，，HIRS 可視反射輝度

赤外放射輝度

可視光の反射率

赤外窓領域の射出率・光学的厚さ

雲の分布
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クティブなリモートセンシングの手段であるライダーの使用は，雲底・雲頂高度，可視の光学的

厚さを時間的に高頻度で得ることを目的にしている。HYVISが点の情報でしかないに対して，ラ

イダーは連続的な情報を与えてくれる．放射測器には，分光直達日射計（サンフォトメータ

（sunphotometer）を使用），分光全天日射計（多波長雲日射計（MCP，1．4節参照）を使用），赤

外分光光度計（FTIR），赤外放射温度計，全天日射計および全天放射計などがある。

　巻雲の地上観測は，春季（5月～6月）と秋季（9月～11月）に観測期間を設定して，次の条

件のもとに行った。

　　①雲粒子ゾンデ観測が可能な広がりを持つ巻雲が存在する。

　　②　天頂が巻雲におおわれている。

　　③下層の雲の雲量が5／10以下である。

ただし，時間帯は，隣接する高層気象台のルーチン観測の障害にならないよう10：00～14：00，

16：00～19：30（JST）に制限された．観測を実施するときは，それぞれめ測器による観測概況，

GMSのWEFAXによる雲の状況，NOAA衛星の通過時刻等を連絡し合いながら観測を行った。

　実施された観測日と各項目の測定時問をTable3．1．2に示した。雲粒子ゾンデは1～2回／1観

　　　　　　　　　　　　　Table3．L2　0bservation　date　and　time．

Instmments Date（YYIMMIDD） andTime（LST）

1987／12／11 1989／06／22 1989／06／30 1ggo／lo／29 1ggo／11／01 Iggo／11／19

雲粒子ゾンデ 12：11～ 11：05～ 10；44～ 16：58～ 16：51～ 12：05～

（HYVIS） 12：54～

ライダー 10：14－14：06 08：5住09：22 10；22－11：26 15：58－18：24 15：29－16二55 12：07－12：31

10：30－12：10 12：39－13：28

14；36－14＝54

分光直達日射計 一
09：00－12＝59 10：26－13：59

一 一 一
（sunphotomete・）

分光全天日射計 一
09：00－12：59 10二26－13：59

一 一 一
（MCP）

．

赤外分光光度計 一
10二45－13：15 10：45－13；50 17：00－18；20 16＝00－17＝40 11110－13：30

（FTIR） （5分間隔） （5分問隔） （10分間隔） （10分間隔） （10分間隔）

赤外放射温度計 一 09：00－12：59 10：26』13：59 16：03－18＝31 15：56－17；42 10二37－13：46

全天日射計 一
09：00－12：59 10：26－13；59 16；03－16；45 15：56－16：40 10；37－13：46

全天放射計 一
09：00－12：59 10；26－13：59 16：03－18：31 15：56－17：42 10：37－13：46

NOAA衛星 NOAA－9 NOAA－11 NOAA－10 NOAA－11 NOAA－11 NOAA－11
（14：51～） （13；03～） （08；21～） （13：44～） （13：10～） （13：12～）

NOAA－11 NOAA－10 NOAA－10
（13；29～） （17：55～） （18：26～）
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測，ライダーは2分～数分問隔，FTIRは5分または10分問隔，各種放射計は20秒間隔でデータを

取得した。NOAA衛星のデータは，観測時間内または前後のデータを収集した。観測データの処

理状況は，Table3．L3にまとめた。○は処理済み，△は未処理，一はデータ無しである。ライ

ダーの1990年11月19日のデータは下層の雲量が多く，ほとんどデータが得られていない。分光全

天日射計は絶対較正がむづかしく物理量への変換をまだ行っていない。赤外放射温度計は一50℃

以下は測定できないため1990年10月29日，11月1日のデータの一部は無効データである。1990年

10月29日，11月1日は16：00（JST）過ぎの観測であるので途中で日没となり全天日射計のデー

タは途中から無い。

　以下本章では，巻雲の地上観測の各測器についての測定結果を示し，そこから得られる物理量

の関係について，総合的に解析した結果を示す。

Table3．1．3　Data　sta．tus．

Instluments Date（YY／MM／DD）

1987／12／11 1989／06／22 1989／06／30 1ggo〆10／29 1990／11〆01 1ggo／11／19

雲粒子ゾンデ ○ ○ ○ △ △ △

（IIYVIS）

ライダー ○ ○ ○ ○ ○ ○

分光直達日射計 一
○ ○

一 一 一
（sunphotometel）

分光全天日射計 一 △ △ 一 一 一
（多波長雲日射計）

赤外分光光度計 一
○ ○ ○ ○ ○

（FTIR）

赤外放射温度計 一
○ ○ ○ ○ ○

全天日射計 一
○ ○ ○ ○ ○

全天放射計 一
○ ○ ○ ○ ○

NOAA衛星 ○ ○ ○ ○ ○ ○

○：calibrate（l　data，　　△：not　caliblated（lata， no（1ata
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3．2雲粒子ゾンデ観測＊

　　（Microstructure　of　cirrus　clouαs　observed　with　HYVIS）

3．2．1　はじめに

　上層雲は，地球の放射エネルギー収支に深く関係してい『る。すなわち，上層雲は，下層雲・中

層雲よりも上空にあって，太陽からの放射を反射によって制限すると同時に，地表面あるいは下

層雲・中層雲からの赤外放射を吸収して上層雲自身で赤外放封を放射している（例えば，田中，

1985；Liou，1986）。上層雲が存在すると，赤外放射の放射面が高温の地表面等から低温の上層雲

の雲頂になるため，地球から外へ放射されるエネルギーが減少することになる。衛星観測による

上層雲の雲量は約20％と見積もられており（Barton，1983），上層雲は放射収支に対して大きな影・

響を及ぼしている。

　このような上層雲の放射特性は，雲の微物理特性（雲粒子の種類，形状，粒径分布等）によっ

て支配されている（Llou，1986）。この具体的例として，巻層雲が上空にあるときしばしば見られ

る太陽のまわりの量（ハ・一）の光学現象を挙げることができる．このハ・一は，太陽光線が六

角柱状の氷晶を通る際の屈折によって形成される（例えば，Wallace　and　Hobbs，1977；浅野，

1979，1988）が，氷晶の形状や大きさによって放射特性が異なっており，ハ・一が形成されない

上層雲もある。したがって，上層雲の放射特性の研究にとって，雲物理特性を知ることが根本的

に重要である（Coxθ古αZ。，1987；Starr，1987）。

　上層雲の雲物理特性を観測する方法として，リモートセンシング観測と直接観測とがある。リ

モートセンシング観測には，衛星観測とライダー観測，レーダー観測等がある。衛星観測は非常

に広い範囲を観測することができ（Curran　and　Wu，1982；Barton，1983），ライダー観測は時間的

にほぽ連続した観測を行える（Platt，1973；Uchino撹αZ．，1988；今須・岩坂，1990；Imasu

and　Iwasaka，1991）。しかし，リモートセンシング観測は，空間平均された雲粒子の特性値（断面

積等）を観測するため，粒子の形状や粒径分布を知ることができないという欠点がある。一方，

直接観測には，航空機観測とゾンデ観測とがあり，雲粒子の形状や粒径分布の現場観測を行える

（Braham　and　Spyers－Duran，1967；Heymsfield　and　Knollenberg，1972；Knollenberg，1972；

Heymsfield，1975；Heymsfield，1986）。しかし，従来行われてきた航空機観測は，水平方向に密に

観測できるけれども，鉛直方向には観測密度が粗いという欠点があった。この短所を克服する直

接観測の手段としてゾンデ観測が考えられるが，これまで雲粒子の形状や粒径分布を直接観測す

るゾンデ観測は，ゾンデに搭載できる適当な観測装置がなかったため実施されていなかった。

＊　水野　量（H、Mizuno），松尾敬世（T．Maちsuo），村上正隆（M．Murakami），山田芳則（Y．

　Yamada）
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　気象研究所では，ゾンデに搭載して雲粒子を直接観測する観測装置（雲粒子ゾンデ）を最近開

発した（明星電気株式会社，1987；Mur＆kami＆nd　Matsuo，1988，1990；水野他，1991）。本稿で

は，この雲粒子ゾンデを用いて観測された上層雲6例の中から，高層気象台のレーウィンゾンデ

特別観測が同時に行われ解析資料の豊富な1989年6月22日の巻層雲の事例を報告する。

3．2．2　観測方法

（圭〉雲粒子ゾンデの概要

　雲粒子ゾンデによる雲粒子の直接観測の原理を，以下に示す（明星電気株式会社，1987；

Mur＆kami　and　Matsuo，1988，1990；水野他，1991）。雲粒子ゾンデが気球に吊り下げられて上昇

するとき，大気中の雲粒子が粒子捕捉用の透明なフィルムに捕捉される。粒子捕捉用のフィルム

は，約4秒問モーターが駆動して巻き取られ，その後約6秒間静止する。このような駆動・静止

の約10秒間隔のサイクルを繰り返して，新しいフィルム面に捕捉された粒子が次々と2台のTV

カメラで撮影されるす

　TVカメラの一つは接写用TVカメラで，主に0．2mm～10mmの粒子を撮影する。もう一つは

顕微鏡用TVカメラで，主に5μm～1000μmの粒子を撮影する高倍率用TVカメラである。な

お，接写用TVカメラにはオートアイリス（自動絞り）レンズが装備されており，また顕微鏡

用TVカメラには，照明用のニップル電球がカメラの上方約10cmにある。なお，接写側画像に

は，透明なフィルム面を通して背後の気球および天頂付近の空の様子も写る．したがって、太陽

高度角が高いときの接写側画像でハロー等の光学現象を一緒に観察できる可能性がある。この2

台のカメラからの画像信号は，フィルムの駆動・静止のサイクルの間に交互に切り替えられて，

1687MHzの電波で地上に伝送される。地上で受信された画像は，ビデオテープに収録されて解析

に用いられる。

　なお，雲粒子ゾンデと一緒にレーウィンゾンデ（RS2－80MA型）を気球に吊り下げて観測して

いるので，雲粒子と気象要素（気圧，気温，湿度，風）の現場観測が同時に行われている。

（2）データ

　ここで報告する雲粒子ゾンデ観測の解析事例は，1989年6月22日の上層雲の事例である。雲粒

子ゾンデは，茨城県つくば市の高層気象台構内からll時5分に放球された。雲粒子ゾンデ観測か

ら，雲粒子の種類・形状・数濃度の高度分布が求められ，レーウィンゾンデ観測から気温・湿度

・風の高度分布が得られた。6月22日には高層気象台で特別観測が実施され2時30分，8時30

分，11時30分，14時30分，17時30分，20時30分，23時30分にレーウィンゾンデが放球され，この

データも解析に利用した．
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3．2．3　観測結果

（1）総観的気象状況

　Fig．3．2．1は，6月22日12時の気象衛星の可視画像である。日本列島の南海上に東北東から西南

西に延びる停滞前線（梅雨前線）があり，これとほぼ平行して約400～500km北に200mb高度の

強風軸が位置している。雲域は，地上の梅雨前線と200mb強風軸との間の領域とほぼ対応して，幅

広く帯状に存在している。雲域の北の部分は，やや薄く上層雲～中層雲の雲域であることを示し

ている．観測点（図中の△）は，この上層雲～中層雲の雲域の中に位置している．このときの高

層気象台のゾンデ放球時の地上からの雲の観測によると，22日8時30分には高積雲と巻雲，11時

30分には積雲と薄い高層雲（上層雲の存在は不明）が観測されている。したがって，雲粒子ゾン

デ観測は，上層雲から中層雲へと雲底が低下する総観スケールの雲の変化過程の中で行われたと

みられる。

GMS－3V謬瀬覆謄搬”」欝rl㈱醗灘鰯

訟離9ノ

鱒遣

嚇

舞

Flg．3．2，l　Visible　GMS－3image　at12LST22June1989．Heavy　line　and　broken　lipe　denote

　　　　asurfacestatio餓ryfront（B＆iu｛ront）and200mbjetcore，respectively．Atr三a且gle

　　　　represents　an　observatio級site（Meteorological　Satellite　Ce頁ter，JMA　p妓oto）．
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　このように雲粒子ゾンデ観測が行われた上層雲は，総観スケールの前線に対応した幅広い帯状

の雲域の北側部分である。したがって，観測された上層雲を形成した上昇流は，総観スケールの

上昇流であり，暖気が寒気との問の前線面を滑昇することによって生じたものと考えられる。こ

れに基づいて前線面の傾斜と風のデータとから，上昇流は約10cm／secと見積もった。したがっ

て，この上層雲は総観スケールの上昇流域にできたもので，雲粒子ゾンデはこの鉛直構造を観測

したとみることができる。

（2）状態曲線

　Fig．32．2は，雲粒子ゾンデと同時に放球されたレーウィンゾンデによる気温・湿度の鉛直分布

である。湿度と気温の鉛直分布から，雲底は約7km，一20℃であることが分かる。また，一40℃

以下の低温での湿度観測からは雲頂を判定できないが，圏界面高度約！3km，一60℃まで達して

いる可能性が考えられる．

　さらに，上層雲内の相対湿度の鉛直分布を詳しく見ると，雲底から上空に向かって徐々に湿度

が減少しており，その値は氷に対する飽和湿度（一20℃で82％，一30℃で75％が氷に対する飽和

湿度）付近にある．このことから雲内の湿度は，ほぼ氷飽和で分布していると判断される．した

がって，雲内には，水の粒子はなく氷晶が存在することが予想される。また，雲底より下の高度

では非常に大気が乾燥しており，もし雲底から落下する大きな氷晶があればすぐに昇華してしま

うことが予想される。
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（3）氷晶とハ・一

　Fig．3．2．3は，高度9．8km，一34℃で雲粒子ゾンデによって観測された雲粒子の画像である。

Flg．3、2．3の上図は接写側画像であり，下の図は顕微鏡側画像である。接写側画像には，透明な

フィルム上に捕捉した氷晶に加えて，その背後に気球とハ・一が写っている。接写側画像でハ

・一が見られることから，この雲を構成する雲粒子が六角柱状の氷晶であることが期待される

（例えば，Wallace　and　Hobbs，ま977；浅野，1979，1988）。このとき確かに顕微鏡側の画像に

は，六角柱の氷晶が写っている。Fig．32．3下図には，長さ240μm，幅64μmの六角柱の一例が示

されている。この氷晶の結晶形および同時に観測された気温・湿度領域は，Magono　and　Lee

（1966）の氷晶の温度・湿度ダイヤグラムとよく一致している。

CIRROSTRATUS
”25LST　22　jUN1989

8．5mm

1．6mm

＿340C

9．8km

Fig．3．2．31ce　crystal　im＆ges　observed　at9．8猛m　MSL（一34℃）．The　image　above　shows　a

　　　　Iarge　lce　crystal，出e22ジ簸alo，＆nd　a　baloon　t＆ken　through　a　close－up　TV　camlera．

　　　　The　i組age　below　s鼓ows＆soiid　column　take貧througわa　mlcroscope　TV　camer＆．
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　Flg．3．2．4は，接写側画像に写るハ買一の高度分布を調べたものである。Fig．32．4から，ハ・一

は高度8．5kmから1L5kmに見られることが分かる。したがって，観測された上層雲を構成する

粒子は，六角柱状の氷晶であることが期待される。実際顕微鏡画像から結晶形を判別できる位の

大きな氷晶は，Fig．3．2．3下図のように六角柱状であった。8．5kmより下の高度でハ・一が見られ

ない理由として，雲が厚くなってハ買一の光を打ち消すほどに散乱が大きくなっていることが考

えられる。また，玉L5kmより上の高さでハローが見られない理由として，雲が非常に薄いことと

氷晶の結晶形が六角柱状でないことが考えられる。しかし，iL5kmより上の高度では強い太陽

光線が画像上に入って画像が鮮明でなく，今後この点を改良した雲粒子ゾンデによる観測で明ら

かにする必要がある。

（4）氷晶数濃度

　Fig．3．2．5は，顕微鏡側画像と接写側画像で観測された氷晶の粒径別数濃度の高度分布である。

　顕微鏡側画像からは，長さが10μm～200μm，数濃度が～105／m3であることが分かる。氷晶の

結晶形については，小さな氷晶はいくらか識別が困難であるが，大部分は角柱状であった。氷晶

の粒径分布は，小さい粒径のものが多く大きな粒径のものが少ないという分布になっている。ま

た，粒径の高度分布に着目すると，10km付近の高度で最も大きな氷晶が観測され，これより高く

なるにしたがって粒径が小さくなっている。また，雲底から9km付近までの氷晶濃度が小さい

傾向が見られる。また，雲粒は全く観測されなかった．以上をまとめると，上層雲内には雲粒は

全く観測されず，雲層の上部から中部にかけては数濃度～105／m3で下方ほど大きな氷晶（～

200μm）が存在し，雲層の下部では氷晶濃度が少なくなっている。

　接写側画像の氷晶についても，同様な傾向が見られる。すなわち，雲層の上部から中部にかけ

ては下方ほど大きな氷晶（～1mm）が存在し，雲層の下部では氷晶濃度が少なくなっている。

　以上のように，雲内の湿度がほぼ氷飽和であること及び氷晶が雲の上部から下方へ向かって大

きくなっているこ．と，雲粒が全く見られないことを考慮すると，雲内で卓越する雲物理過程は昇

華成長過程であると言える。

（5〉上昇流

　雲粒子ゾンデで観測された上層雲が，総観スケールの上昇流によって形成されており，その大

きさは約10cm／secと見積もられることを（王）で述べた。ここでは，これとは別に高層気象台が3

時間間隔で行ったレーウィンゾンデ観測のデー一タから上昇流の高度分布を推定し，またこの上昇

流が妥当な値かどうかを観測された氷晶濃度を用いて検討する．
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HYVIS　IMAGES　FORαRROSTRATUS
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Fig．3．2．5Vertical　change　in　size　distribution　of　ice　crystals．The　number　concentration　of

　　　　icecrystalsineach500mlayerareindicated．

Fig．3．2．6は，レーウィンゾンデ観測のデータから推定された上昇流（左図のw皿）と観測され

た氷晶濃度から算出された臨界上昇流（右図のW。）の高度分布である。ここで，臨界上昇流と

は，すべての氷晶が湿度100％（水に対する飽和）で昇華成長するために必要な水蒸気を生み出す

上昇流として定義している。すなわち，臨界上昇流より大きな上昇流があると，すべての氷晶の

昇華成長だけでは上昇流によって生み出される水蒸気を消費できずに，余分な水蒸気が雲粒とし

て凝結することになる．したがって，雲粒のない雲では，臨界上昇流より小さな上昇流が期待さ

れる。また，Fig．32．6左図のw蝋は，レーウィンゾンデ観測のデータから次のようにして推定

されている。すなわち，観測された雲が定常であると仮定して，相当温位の高度変化を11時30分

と14時30分の観測データから求めて，上昇流としている。

　Fig．32，6左図のWA配から，高度7kmから11km付近に～10cm／secの上昇流があると見られ

る。この上昇流の高度は，Fig．3．2．1の湿度の高度分布とよく対応している。また，上昇流の大き

さも，（1）で前線の傾きと風とから評価された上昇流とよく一致している。さらに，氷晶数濃度か

ら求められた臨界上昇流がFig．3．2．6右図のように～50cm／sec以下であることとも矛盾していな

い。
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　　　　crystal　concentration　observed　on　the　assumption　that　ice　crystals　grow　by

　　　　deposltion　in　water－saturated　condition　in　the　absence　of　cloud　droplets．
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3．2．4　まとめ

　1989年6月22日，茨城県つくば市で上層雲の雲粒子ゾンデ観測が行われ，その雲物理特性が解

析された。結果は次のようにまとめられ，Fig．3。2．7のような模式図が得られる。

（1）この上層雲は，総観スケールの前線面を暖気が滑昇することによる～10cm／secの上昇流に

　よって形成されている。

（2）雲粒は全くなく，氷晶だけの雲である。

（3）雲内で22。ハ・一が見られ，氷晶の結晶形は六角柱であった。

（4）昇華成長過程が卓越し，雲の上部から下方へ向かって氷晶が大きくなっている。

（5）氷晶数濃度は～105／m3で，小さな粒径のものが多く大きな粒径のものは少ない。
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Fig．3．2．7Schematic　drawing　of　vertical　structure　observed　in　the　cirrostratus．
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3．3　ライダー観測＊

　　（Cloud　observation　by　lider）

3．3．1　観測目的

　ライダー観測は，地上の観測点からパルスレーザー光を上空に打ち上げ，空気分子，エーロゾ

ル，雲等の散乱体に当たって再び観測点に戻って来た光を受信機により検出することによって，

散乱体の性質を知る能動的な遠隔観測手法である。今回の雲の地上観測シリーズにおいては，観

測対象を巻層雲等の層状の氷晶雲として，雲内の消散係数の鉛直プ・フィル，雲底高度，可能な

場合は偏光解消度のプ・フィルを得ることを目的としている。

　研究期間中に雲，エーロゾル観測用のライダーの開発，導入が行われたため，観測機器は期間

を通じて同一の装置ではない。1987年12月の観測は既存の波長694．3nmのルビーライダーを用い

た。1989年6月の観測は，成層圏の気温観測用に導入されたNd：YAGレーザーと口径50cmの

受信望遠鏡を持つマルチカラーライダーの，532nm用光電子増倍管をアナ・グ測定用のものに交

換して行った。1990年10，11月の観測は，マルチカラーライダー用YAGレーザーの532nm光を

使用し，口径35cmの受信望遠鏡を持つ雲・エー・ゾル観測用ライダーシステムを開発し，使用

した。ルビーライダーは出力は大きく，1ショットで瞬間的な状況を捉えることが出来るが，パ

ルス発射の繰り返しが毎分1回と少ないため，S／Nを上げるために3回のデータ積算を行うと，

時間分解能の高いデータは得られない。それに比べ，YAGレーザーの繰り返しは20Hzであり，

適当な回数のデータ積算をすれば，出力の小ささを補って，S／Nが良く，時間分解能もさほど悪

くないデータを得ることが出来る。

3、3．2　装置の構成，観測方法

　雲，エー・ゾル観測用YAGライダーシステムの構成をFig．3．3．1に示す。YAGレーザーで発

生された波長1064nmの光パルスは共振器内のブリュースター窓により直線偏光している。第二

高調波発生器（SHG）により波長532nmに変換された光パルスは光軸調整用の反射鏡を介して，

広がり約0．5mradの送信光として上空に射出される。上空の散乱体に当たった送信光のうち後方

に散乱されたものが，受信光として観測点の口径35cmの受信望遠鏡に入り，集光される。望遠鏡

の焦点には視野絞りと受信光減衰用の中性灰色フィルターが置かれる。視野絞りで決まる視野の

広さは，送信光の広がりよりも大きい必要があるが，光軸調整の容易性の観点から，やや広めの

1．5mradとした。送受信機の光軸の間隔は60cmに取り，高度約800m以上が観測可能である。視

＊　水野芳成（Y．Mizuno），内野　修（0．Uchino），田端　功（1』Tabata，1989年度まで），藤本敏文

　（T．Fujimoto，1990年度から）
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野絞りの後方にはコリメーターレンズがあり，その後ろにある，背景光をブ・ックするための53

2nmの干渉フィルターを通る光炉平行になるようにしている。干渉フィルターの後方には偏光

ビームスプリッタがあり，送信光と同じ面内の偏光成分は直進し，それと直交する成分は反射し

て進路が横に曲げられる。スプリッタで分割されたそれぞれの偏光成分は光電子増倍管によって

検出され，電気信号に変えられる。このとき光が強すぎると光電子増倍管が飽和するので，望遠

鏡の焦点に置かれた中性灰色フィルターは受信光の強さに応じて濃度の異なるものをすばやく交

換することが可能になっている。光電子増倍管の出力は2チャンネルのADCに入り，8ビットで

ディジタル化される。ADCのトリガとしては，YAGレーザーで発生された光パルスを，レー

ザー装置の側に置いた別の光電管で受けて作ったバルス信号を用いる。ディジタル化の時間間隔

は最大観測高度15kmの時は100nsec（15m），30kmの時は200nsec（30m）に取り，1ショット

毎のデータ数は共に1000点である。このデータはGPIBを経由してパーソナル・コンピュータに

送られ，データ積算，フ・ッピーディスクヘの収録が行われる。ADCの制御も含めたこれらの処

理はコンピュータのプログラムによって行われる。

Separator

Transmitter

一日

Po脚er

and

cooler

unit

Receiver

telescope

替．

PMT

四d：YAG　laser

retUP鵬OC

B－PG

　
　
C

　
　
船
□

TMP

rOtCeteD

φ

口TMP

Trigger

Fig．3．3．1 The　schematic　diagram　of　the　lidar　system　developed　for　the　observation　of　cloud　and

aerosol．

　データの積算はS／Nの向上のために行う。雑音源としては背景光の光子数の揺らぎによる雑

音，光電管の負荷抵抗の熱雑音，外来の高周波が入り込んで来る雑音など，さまざまなものがあ

り，これらが遠距離からの弱い信号を埋もれさせる。データをπ回積算すると，雑音は各ショッ

トについて独立なので〉石倍になるが，信号のほうはπ倍になるので，一S／Nは〉『倍になる。しか

し積算所要時間はπ倍必要となるので，測定対象の変化する速さを考慮して積算回数を決める。

今回の雲の観測では数十回から数百回の積算を行っている。
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Table3．3．1にYAGライダーシステムの性能を示す。　なお，1989年に使用したマルチカラー

ライダーは，受信望遠鏡の口径が50cmあり，偏光観測を行う機能が無い他は，以上の構成とほと

んど同じである。

Table3．3．l　Performances　of　the　lidar　syste血developed　for　the　observation　of　cloud　and　aerosol．

Transmitter

　　Laser

　Wavelength
　Output　energy

　　Pulse　repetition

　　Beam　divergence

N（i＝YAG
532　　　　　nm

190　　　　mJ
20　　　　　　Hz

O．5　　　　　mrad

Receiver

　　Diameter　of　the　receiver　telescope

　　Focal　length

　　Field　of　view

　　Transmittance　of　the　interference　filter

　　Photomultiplier　tube（PMT）

　　PMT　maximum　output　current

　　PMT　load　impedance

35　　　　　cm

3900　　　　mm　　（F＝11．2）

1．5　　　　　mrad

O．43　　　　　　　（＠532nm）

Hamamatsu　R1332
more　than　l　mA（instantαneous　value）

500　　　　　Ω

ADC
　　Number　of　channels

　　Resolution

　　Conversion　rate

　　Maximum　frequency

　　Maximum　sensitivity

2
8
10

175

5

bits

ns／sample

MHz
mV／div

3．3．3データ処理方法

　収録されたライダーデータは受信信号の強度に比例したディジタル値なので，これから雲中の

消散係数を得るたあには距離補正，減衰補正などの処理が必要である。データから消散係数を得

るにはいくつかの解法があるが，光学的厚さが比較的小さい氷晶雲を観測対象とし，高層観測資

料を使うことが出来るため，今回はファーナルドの後退解（Femald，1984）を用いた。以下にそ

の解法の概略を示す。

　最初に前処理として，データ∠）（Z）に距離補正，直流成分の除去，及び移動平均による平滑化

を行う．距離補正は，散乱体から受信望遠鏡の口径を見た立体角が距離zの2乗に反比例するの

を補正する。直流成分の除去は，雲頂よりも上空の清浄な空気層からの散乱光の強さは分子密度

が低いためにその層内での減衰が無視できて，高層観測資料から与える分子密度π（Z）に比例す
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るとみなせることを利用して行う。すなわち，距離補正も含めると，考えている空気層内におい

て

　　　　　　　　　　　　　P（z）z2一みn『（z）＋B名　　　　　　（3．3．1）

が成り立つ。その層内のデータZ）（z）を用いて，（3．3．1）式の係数A，Bを最小自乗法で決め

る。係数βがデータの直流成分であり，ライダーから距離zにある散乱体からの距離補正された

受信信号強度R（z）は全層にわたって，

　　　　　　　　　　　R　（z）　＝　P　（乞）　z2＝　（ρ　（z）　『　β）　z2　　　　　　　　　　　　　　　　（3．3．2）

で求められる。移動平均はR（z）に対しデータ5点について行った。15kmレンジの時の移動平均

範囲は75m，30kmレンジの時150mである。

　次に，距離補正された受信信号の強度R（Z）と後方散乱係数の関係は，ライダー方程式

　　　　R（z）一AC（β。（z）＋βR（z））exp｛一211（σ・（zり＋σ（z糠’｝

　　　　　　　＝」P。C（βρ（z）　＋βR（z））窮環，　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（3．3．3）

で与えられる。ここでP・は送信出力，Cは装置定数，TRとT・はそれぞれライダーから散乱体ま

での間にある空気層と雲層の透過率である。βR（z）とβp（z）及びσR（之）とσ・（z）はそれぞ

れ空気分子Rと雲Dの後方散乱係数β，および消散係数σであり，βR（z）はn（Z）に比例す

る。またR（z）は偏光解消度の観測を行っている場合は両偏光成分の和である。この式は送信光

の広がりと受信視野角が共に小さく，一回散乱に比べ，多重散乱の寄与が無視できる場合に適用

される。式（3．3．3）を解いてβp（z）を求めるために，雲に対して，σp（z）とβD（z）が比例関

係にあり，その比S・はzに依存しないという仮定をする。すなわち，

　　　　　　　　　　　　　　　σ。（z）　＝Spβρ（z）．　　　　　　　　　　　　　　　　（3．3．4）

雲に対しては，比例係数Spの値として1L6が多く用いられる。なお，この関係は分子散乱につい

ては無条件に成り立っており，比例係数SRの値は8π／3である。

　以上の条件を用いると，β。（z）とT。の間に以下の関係式

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1　　4Tp
　　　　　　　　　　　　　　β・（z）＝一　24z　　　　　（3・3・5）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　280TD

が成り立つので，（3．3．3）式はTpについて比較的簡単に解くことができる。（3．3．5）式を

（3．3．3）式のβ。（z）に代入してTpについて整理すると，
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　　4To　　　　　　　　　　　2　　　2So　R（z）
万＝2S・βR（z）Tp－P。CT裏 （3．3．6）

となる。この微分方程式の解は，

＝2
0
T

｛1一甑R（ガ）Tノ（暴1）4ガ｝π禦 （3．3．7）

である。ただし％はライダーから距離zノ＜zまでの空気層の透過率。この式を（3．3．3）式に代入

ー
す るとβ。（z）＋βR（Z）について解けて，

　　　　　　　　　　　　　　　R（z）exp｛一2（S・一SR）llβR（乏’）劇

β灰z）＋βR（z）＝島C－2あllR（ガ）㎝／－2（恥一飯）llβR（／）嫌

（3．3．8）

が得られる。これからβD（z）を得るにはβR（z）が既知でないといけないが，それは高層観測の

気圧データから算出して与える。また，本ライダーシステムにおいてはP。のモニタrを行う機能

を備えていないので，未知の係数P。Cは距離z1からの受信信号強度R（z1）と，そこでの後方散

乱係数βp（Z1）＋βR（ZI）で置き換える。このときZl＞Zを遠方に取ってライダーに向かって解を

作るようにすれば鋒退解が得られる。それは，

　　βo（z）＋βR（z）

　　　　　　　　　　　　R（z）卿｛2（晒）llβR（／）認／

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（3．3．9）β．（Z督｛11R（z、）＋2S・llR（z・）exp｛2（SD－SR）ll1βR（ガ）4ゼ｝4zノ●

普通z1は雲頂よりも高い領域で，エー・ゾルの充分少ない清浄な場所に取るので，βρ（z1）＝0。

従って（3．3．9）式からβp（z）を得ることができる。実際の数値計算を行うためには，（3。3．9）

式の積分を離散化し，z正から逐次的に解を作って行くアルゴリズムが公表されている（Femald

1984）。β。（z）が求まれば（3．3．4）式を用いて雲の消散係数σ。（z）が得られる。

　消散係数のプロフィルを高さ方向に積分すれば雲の光学的厚さが得られる。雲底・雲頂高度

は，散乱比（βp（z）＋β・（z））／βR（z）の値が2を横切る高度として定義した。偏光解消度を

得るには両方の偏光成分の比を取るだけで良く，特に複雑な処理は必要としない。

3．3．4　解法のライダーデータヘの適用

　実際のデータに上記の解法を適用する場合，S／Nの大きさ群もよるが，雲の光学的厚さが1近
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くまで達しない場合は，送信光が雲層を抜け，雲頂よりも上の高度z1にある空気分子からの散乱

光を受信することができる。この場合はR（z、）ゐ値が既知となるので，任意性を残さずに解を得

ることができる。パラメータS。の値は，雲底より下の空気層での散乱比の最小値が1になる様

に，試行錯誤で調節して求める。こうして決められたS。の値は状況に応じて刻々と変化し，その

値は12付近を中心としてほぼ7から20付近までの範囲の値を取る。特に，氷晶が水平に整列して

いると思われる場合には，S。は2付近の値となる。

　雲の光学的厚さがやや大きくなり，雲頂よりも上の空気層からの信号が雑音に埋もれたり，送

信光が雲層を抜けられないようになると，適切なR（Zl）の値をデータから与えることができなく

なる。またこのような状況では，データから直流成分の除去を行う際，わずかな雑音の効果で，

遠方の信号の値が負になることがあり，この場合は本来は安定な筈のファーナルドの後退解も，

雲頂付近で発散を起こす。

　このようなデータに対する解法は，まず上端境界z1を雲頂より上の雑音の部分に取り，充分に

小さなR（z1）を仮定して試行的に解き，S。の値を先に決める。このとき雲頂付近で発散していな

ければ，解が雑音に埋もれる所を見かけの雲頂と判断して終了する。・発散が起こっている場合

は，Spを変えずに発散が止まるまでR（z1）を大きくしていく。解法には安定性があるので，光学

的に厚い雲の場合，R（z1）を何桁も変化させてもその影響は雲頂付近に留まり，雲底以下のデー

タから決めたS∂や雲底付近の解には殆ど影響しない。発散が止まった時点で処理を終了するが，

この方法を用いると，確実性は低くなるものの，データの品質が良好な場合は光学的厚さが3以

上になるまで解を得ることが出来る。

3．3．5　観測結果

　Fig．3．3．2はルビーライダーの3ショット平均値を用いた1987年12月11日の観測結果で，雲の消

散係数のプ・フィル，及びその下側の点は雲の光学的厚さの値を示してある。Fig．3．3．2の縦軸は

高度，横軸は時間であるが，消散係数の大きさは，横軸の一目盛りすなわち10分問が10／kmに相

当するように，リニアにプロットしてある。

　Fig．3．3．3はマルチカラーライダーを用いた1989年6月22日の観測結果である。Fig．3．3。4は同じ

装置による1989年6月30日の結果であるが，この日は視野絞りに偏光フィルターを取り付けて手

動で回転させることにより，偏光解消度の観測を試みている。そのために，YAGレーザーを用い

ていながら測定の時間間隔が大きい。

　Fig．3．3．5は雲・エーロゾル観測用ライダーを用いた1990年10月29日の観測結果である。

　Fig．3．3．6は同じライダーを用いた1990年11月1日の観測結果である。

　Fig．3．3．7は同じライダーを用いた1990年11月19日の観測結果であるが，この日は雲底の低い高

層雲で，その下はヘイズで充満しており，データには，清浄な空気層からの信号と判断できる部
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分が無かったため，ほとんど結果が得られていない。
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Fig．3．3．2 The　time　sequence　chart　of　the　obse士vatlons　of　middle　level　stratus　clouds　in

December11，1987with　the　ruby　lidar　in　the　MRL　The＆bscissa　is　observation

time　in　JST，The　ordinate　is　altitude　in　km。The　curve母・lines　denote　the　vertical

profiies　of　extinction　coefficient量n、the　clouds．The　pro至iles＆re　plotted　lineally　so

that　the　value　of　extinごtion60efficient　shohld　be10／km　for　the　time　interval　of

10minutes．The　dots　bebw　the　profiles　denote　the　values　of　optical　thickness　of

the　clouds．
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Fig．3．3．3Same　as　Fig．3．3．2but　in　June22，1989with、a　YAG　lldar　system　in　the　MRI．
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3．4　放射観測＊

　　（Radiation　measurement）

3．4．1　サンフォトメーター，全天日射計，赤外放射計，放射温度計

　巻雲の光学的厚さを求めるために，サンフォトメーター（EKO；MS－115）．による太陽放射直

達光の分光観測を行った。尚，この解析では1989年1月の検定による機械定数を用いた。その後

の検定で，500nmの機械定数が1年間で約7％変化レていたことが分かった。この変化は，干渉

フィルターの経年変化によるものと考えられる。この事を考慮すると，観測時点での検定定数は

3～4％の誤差が含まれる。それは，光学的厚さの誤差にすると0．03～0．04に相当し，本研究に

おける巻雲の光学的厚さを議論する上では大きな誤差とはならない。

　サソフォトメーターの観測では，氷晶が持つ前方散乱特性によって，サンフォトメーターの視

野内に含まれる散乱光による見かけの透過率の増加を無視できない。そこで，解析に先立ち，モ

ンテカル・法（例えば，McKee　and　Cox，1974）用いて多重散乱のジミュレーションを行ない，

サンフォトメーターの視野内に含まれる多重散乱の寄与を評価した。

　サンフォトメーターの視野は半角1．2。の円形である。そこで，測器を太陽方向に向けたときに

測器の視野内に入射する散乱光，即ち多重散乱も含めて最終的に太陽方向の軸からL20以内に散

乱して地上に達する散乱光を計算した。一その際，氷晶の散乱位相関数にはTakano　and　Liou

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　り（1989）が示した巻層雲（Cs）モデルを採用した。ただし，ここでは大気（雲）は均質1層と

し，地面反射の効果は考慮しない。モンテカル・法の精度については，（1）直達成分の計算値との

比較，（2）測器視野内の一次散乱成分の一次散乱近似値との比較，（3）Doubling法による上向き・下

向きフラックスの計算値との比較，によりチェックした。また，入射光子数に対する収束の具合

いを調べた。その結果，直達成分，一次散乱成分，上向き・下向きフラックスは，太陽天頂角

0～75。で，slant－pathの光学的厚さ（＝鉛直大気の光学的厚さ×大気路程）が0．5～6の範囲で

は，透過率（または反射率）の誤差が0．5％以内であることが確かめられた。また，入射光子数ば

1万個でほぼ収束するが，精度を上げるためには3万個程度必要であることがわかったので，以

下のシミュレーションでは安全を見込んで光子を4万個与えた。

　太陽高度がO　o，30。，60。，75。の場合に対して，slant－pathの光学的厚さ0．5，1，2，4，6

について計算した結果（Fig．3．4．1），視野に含まれる散乱光量（同図中の細い破線）は，slant－

pathの光学的厚さでパラメータ化できることがわかった。（図中のエラーバーは同じslant－path

の光学的厚さをもつ4つの太陽高度について計算した結果の最大値と最小値を結んだもので，そ

＊　塩原匡貴（M．Shiobara），浅野正二（S．Asano），深堀正志（M．Fukabori），内山明博（A，

　Uchiyama），
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Fig．3．4．1Monte　Carlo　simulation　of　solar　transmissivities　for　various　slant－path　optical

　　　　thickness　when　a　sunphotometer　has　a　half　field－of－view　of　L2degree．The

　　　　direct　（thick　solid　curve），the　singly　scattered　（dot－dashed　curve），the　secondary

　　　　scattered（double－dot－das紅ed　curve）and　the　scattered　over　three　times（triple－

　　　　dot－dashed　curve）and　the　apparent（thin　dashed　curve）transmissiVities　are

　　　　shown．The　cirrostratus　model　presented　by　Takano　and　Liou（1989）is　employed．

　　　　The　thick　dashed　curve　shows　the　apparent　transmissivity　presented　by　Raschke

　　　　and　Cox（1983）where　water　clouds　are　assumed．

の差が十分小さい場合は●で示した）。また，水雲を仮定して計算したRaschke　and　Cox（1983）

の散乱光量（図中の太い破線）は，ここでの結果に較べてかなり小さい値となっており，水滴と

氷晶の散乱位相関数の違いを反映しているものと思われる。ちなみに，Takano　and　Liouの散乱

位相関数によると，前方散乱角1．2。以内に散乱される1次散乱光は全散乱角にわたる散乱総量の

49％に達する。そのため，1次散乱近似でさえ，すでにRaschke　and　Coxの見積りを大きく上回

る。さらに，本シミュレーションにより，光学的厚さが3以上になると2次以上の多重散乱量

（図中の二点鎖線と三点鎖線）が1次散乱量（一点鎖線を）上回ることもわかった。すなわち，

サンフォトメーター観測によって巻雲の光学的厚さを求める場合には，実際の氷晶の散乱特性を

用いて測器視野内に到達する散乱光の効果を厳密に評価する必要があることが確認された。他
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方，エー・ゾルのように光学的厚さも薄く，前方散乱も氷晶ほど強くないような場合（すなわち

サンフォトメーターの本来の目的での使用状態で）の散乱光の影響を調べた結果，散乱光の影響

を無視できることがわかった。

　また，雲およびエーロゾルのいずれの場合についても，サンフォトメーター測定による見かけ

の光学的厚さτ＊と真の光学的厚さτの関係は，次式で近似できることがわかった。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　τ＊
　　　　　　　　　　　　　　　　τ；　　　　　　　　　　　　　　（3．4．1）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　1一ωP△Ω

ここで，ωは単散乱アルベード，P△Ωは規格化した散乱位相関数の前方部分を視野角βまで立

体角積分した量で，次式で与えられる。

　　　　　　　　　　　　　　P△Ω一llp（◎）一θ　　（3．4。2）

　上で得られた関係を用いて，1989年6月22日および30日に観測された巻層雲の見かけの光学的

厚さからの真の光学的厚さ（波長500nm）を求めた結果をFig．3．4．2（a）およびFig．3．4．3（a）に示

す。

　地表面での下向き放射フラックスについては，WG－305フィルター・ドームを取り付けた水平

面日射計（EKO；MS－801）により，波長0』3～2．8μmの全天日射量を測定した（Fig．3．4．2（b）お

よびFig．3．4．3（b））。そして，大気上端での日射量をF。＝1318W／m2（0．3～2．8μm）として，太

陽放射フラックス透過率丁を次式により求めた。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　R2
　　　　　　　　　　　　　　　　T＝Fs・　　　　　　　　　　　　　　　（3．4．3）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　FoCOSθ

ここで，F。は観測された全天日射量，Rとθはその時の太陽地球問距離（天文単位）および太陽

天頂角である。観測から得られれたフラックス透過率と巻層雲の光学的厚さとの関係について

は，3．5節で考察する。

　一方，1シリコン・ドーム型の赤外放射計（Eppley；PIR）により，波長4～50μmの赤外放射フ

ラックスを測定した（Fig．3．4．2（c）およびFig．3．4．3（c））。ただし，この観測では，赤外放射計の

ドーム温度が測定されていないため，測定値はドームの射出効果による誤差を含んでいる（塩

原，1990）。誤差の大きさは日射によるドーム温度上昇の度合に依存するが，巻層雲の場合には曇

天時と晴天時の中問程度の効果があるとみなせるならば，図中に示された値は10～20W／m2程度

過大評価しているものと思われる。

　また，赤外線放射温度計（Minarad；RST－10）により，天頂方向からの波長9．5～11．5μmの赤

外放射強度を測定した。赤外放射温度計の視野角は2。，測定可能温度範囲は一50～＋50℃，精度

は±0．5℃である。測定した放射強度を黒体放射とみなして温度に換算したもの（実際の測定で

はこの温度出力が得られる）をFig。3。42（d）およびFig。3．4。3（d）に示す。1989年6月22日の観測
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で，いくつかのスパイク状に大きな温度を示しているのは，巻層雲の下にあった低高度の離散積

雲が天頂付近を通過した時のものである。これらの観測から得られた赤外放射特性（有効射出

率）については，FTIRの観測データやライダー観測データと併せて後節で考察する。

3．4．2　赤外放射（FTIR）

　雲からの赤外放射の射出エネルギーを観測するために，フ」リエ変換型赤外分光光度計（Fou－

rier　Transform　Infrared　Spectrometer：FTIR，Digilab　FTS－20C／D）を用いて天頂方向から入射

する雲及び大気からの射出スペクトルを観測した。Fig．3．4．4に観測装置の概要を示す．

F　T　l　R

EM量SSSION　ENERGY

φ150M．

　口

BLACK　BODY

　　『

〃
ノ

〃
◆

■ ■

TRANSFεR
OP帽『厘CS

DETECTOR

　MCT

聾閥’『ERFEROMETER

　　「≡；－r
　　！i　i　i

」

φ150M．

TRANSFER　OPτICS

Fig．3．4．4　Schematic　diagram　of　the　observational　apparatus．

　天頂方向から入射する雲及び大気からの射出エネルギーは，直径150mmの平面鏡と接続光学

系を用いてFTIRに導入される。この射出エネルギーは，マイケルソン型干渉計を介してイン

ターフェ・グラムとして検知器で検出される。検知器には10μm付近に高感度な水銀カドミウム

テルル（MCT）を用いた。使用したMCTの感度は約860cm－1より低波数側で急速に低下してい

るために，約860cm－1より低波数側の観測スペクトルの精度は他波数域に比較して幾分低下傾向

にある。観測された射出エネルギーを放射輝度に変換するために，黒体炉を用いて検定を行なっ
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た。黒体炉は銅製で底面がハニカム構造をしている。検定は観測終了後，液体窒素温度から室温

付近までの十数点について，1～2時間かけて行なった。MCTの入射量に対する出力のリニア

リティーは，低温から室温付近まで実験誤差の範囲内で直線であった。観測に用いたFTIRは，

ウォーミングアップ不足や室温変動がある場合など，検知器出力にわずかな変化傾向を示し．た。

この出力の変化は，放射輝度温度に換算して約10度に及ぶ場合があった。このために，検知器出

力に明らかにパイアス出力が重畳していると判断された場合には，同時観測している放射温度計

の出力と放射温度計の波長範囲で平均したFTIRの出力の比率を求めて検知器出力の補正を行

なった。観測精度は，波長にも依存するが860～1200cm－1の範囲で約±1Kである。

　射出スペクトルの観測は，1989年と1990年についてそれぞれ16cm一1と4cm－1．の分解能で行

なった．スペクトルのS／Nを向上させるために，インターフェログラムの積算を16回行なった。

その結果観測時間は，分解能16cm－1と4cm－1の場合に対しそれぞれ5秒と10秒であった。スペ

クトルの観測は，雲粒子ゾンデ観測中及びNOAA衛星通過時付近において，1989年では5分間

隔，1990年では10分間隔で行なった。

　Fig・3・4・5，Fig・3・4・6，Fig・3・4・7，Fig．3．4．8及びFlg・3．4．9にそれぞれ1986年6月22日，6月30

日，1990年10月29日，11月1日，11月19日に観測された800～1200cm－1領域の雲及び大気からの

射出スペクトルを示す。図示した放射輝度は〕放射温度計を用いて補正した値である。
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　初期の観測の結果から波長毎の雲の放射輝度の時間変化を観測する場合，射出スペクトルの測

定を高分解かつ短時間間隔で行うことが望ましいと判断されたが，現有のFTIRは分解能を高め

るとインターフェ・グラムのフーリエ変換に時間がかかりすぎるため，高分解かつ短時間問隔の

観測は出来ない状況にある。この問題を解決するために，高分解測定が可能でフーリエ変換の高

速な赤外分光光度計の導入が望まれる。

　　　　　　　　　　　　　　　　　参　考　文　献

塩原匡貴，1990＝エプリー赤外放射計の測定精度．目本気象学会講演予稿集，58，125．

McKee，T．B．and　S．K．Cox，1974＝Scattering　of　visible　radiation　by　finite　clouds．／．窺07π3．

　　Sc歪．ン　31，　1885－1892．

Raschke，R．A．and　S．K．Cox，198311nstrumentation　and　technique　for　deducing　cloud　optical

　　depth．ノ．Cあ勉．／lpρ乙　〃θ診θo〆．，22，1887－1893．

Takano，Y．and　K．一N．Liou，1989：Solar　radiative　transfer　in　cirrus　clouds．Part　I：Single－

　　scattering　and　optical　properties　of　hexagonal　ice　crystals．／。14ψ勉03．S‘∫．，46，3－19．
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3．5　氷雲の地上観測＊

　　（DataAnalysis）

　Table3。12，Table3．L3に示したように，観測データが最もそろっている1989年6月22日，6月

30日のデータを解析した。

3．5．1　天気概況

（1）1989年6月22日

　Fig。3。5．1に1989年6月22日9：00（JST）（ooz）の地上天気図をFig．3．5．2にGMSの可視と赤外

の画像を示した。日本の南海上に，東北東から西南西に延びる梅雨前線がある。梅雨前線の北側

の帯状の雲域は，暖気が寒気との間の前線面を滑昇することにより生じたものである。梅雨前線

は，21～23日にかけて約300km／日の割合で北上している。このような状況の中で，つくば

（36。03’N，140。08’E）では，徐々に厚くなっていく上層雲を観測した。観測時間内は，上層雲

で観測域は覆われていた。時折，中層に高積雲があり観測点の上空を通過した。

算

’99　／
　　　　　　1諺

　　7⑩ノ

　！

　　　　　　●

〆腕、

　　　o’￥∂
　　　　　濠8
　　　　　ヤ
　1

．伊

『認＼

　　　6月22日9鱒

、

Fig3．5．1 Surface　analysis　at　O9：00LST（00：00UTC）22　June1989．The　front　line　was

moving　to　the　northward　at　a　speed　o乏about300km／day．The　observed　doud

band　was　moving　northward　as　the　front　line　moved．The　cloud　obsgrved　at

Tsukuba　gradually　became　thicker．

＊　内山明博（A．Uchiyama），塩原匡貴（M．Shiobara），深堀正志（M．Fukabori），浅野正二（S．

　Asano）
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40N

30N

（a）GMS－3　書R

　　1989June22　12：00LST

136E 140E 150E

（b）GMS－3　VIS

　　1989June22　12：00LST

40N』

30Nζ講廻

130E 140E 150E

Fig3．52　S＆te趾e　images｛rom　GMS－3at12：00LST（03：00UTC）22June1989．（a）visible

　　　　image，（b）infr＆red　lm＆ge。（丁短ese　images　were　offered　by　Japap　Meteorological

　　　　Agency（JMA〉，Meteoyologic＆1Satelllte　Ce血ter（MSC）。〉

　Fig．3．5．3に気温と湿度の鉛直分布を示した．気温はio度／3時問，湿度は10％／3時間の割合で

右へずらしてある．湿度は気温0℃以下の高度に対して氷に対する値を示した。雲底付近で鉛直

温度分布に逆転がみられ，時間とともに雲底が下がっている。相対湿度は，雲の下では10～20％

であるのに対して，雲内で急に高くなる。雲底部で氷飽和に対する値で90％以上，その上の雲内

では，80～90％である。湿度計は，気象庁が高層観測で使用しているカーボン湿度計と呼ばれる

もので，高湿度域で数％低めの値になることと，一40℃以下で精度が悪いという特一性がある。

（2）ig89年6月30日

　Fig．3．5．4に6月30日9：00（JST）（00z）の地上天気図を示した．Fig。3．5．5にGMsの可視と赤

外の画像を示した。九州の南部に低気圧があり30～40km／hourで東北東に進んでいる．低気圧か

ら地上天気図では温暖前線が紀伊半島の南200kmくらいの所まで解析されている。地上天気図で

は解析されていないが，低気圧の東北東部にある雲域は，この温暖前線を滑昇する上昇流によっ

て生じたものである．また，上層の強風軸がこの前線の約400～500km北に位置しており，6月

22日の梅雨前線と似た状況にある。地上からは，22。ハ・一が見えた。衛星画像でみると，可視の

反射率が低く赤外の輝度温度も低いという薄い巻層雲の特徴がはっきり見える。観測時間内は，

上層雲で観測域は全天覆われていたが，時折，中層を高積雲が通過した．

　Fig．3．5．6に気温と湿度の鉛直分布を示した．表示はFig．3．5，4と同じである。6月22日と同じ

様な特徴が見える。
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Flg．3．5．3　丁玉me　series　of　vertical　profiles　of　temperature　and　humidity．丁払e　rawiusoRde

　　　　released　time（LST〉is　shown　in　tぬe　figure．Each　successive　temperature　profile　ls

　　　　plotted　on　a　scale　re｛lectiRg10℃／3bours　offset　wi嶺respect　to　O2：30profile．

　　　　Similarly，the簸umidity　pro｛ile　is　plotted　on　a　scale罫eflecting10％／3hours　offset．

　　　　丁難e　relative　h雛midlty　wi鹿respect　to　lce　for　T≦0℃is　s鼓own．The　ternperature

　　　　inversio獄occurred　at　the　clo礒d　base　level，w穎ch　ievel　gr＆dua疑y　lowered．As　it　did

　　　　so，the　high　humidlty　region　also　gradually　lowered．The熱umidity　below　the　cloud

　　　　base　is　lO％～20％　　a且d　the　h嫉midity　rapid重y　iucreased　at　the　doud　base　arid

　　　　became　more　than90％．h慮e　cloud，tねe　relative　humidity　is80to90％．The

　　　　hygrometer　used　in　this　observation　is　called　the　“carbon”　type　bygrometer．夏t　has

　　　　a　characteristic　of　t鼓e　uη（玉er　estimation　by　several　percent　iη　the　regio鰍　of　high

　　　　hamidlty，

3．5．2雲粒子ゾンデで観測された粒径分布

　雲粒子ゾンデ（HYWS）では，通常のゾンデで測定される気温・湿度の鉛直分布の他に，氷晶

の数密度，粒径分布などの雲の微物理量が測られる（詳細は1。1節及び3．2節参照）。本観測の中で

は，雲の微物理構造について直接情報を得ることができる唯一の測器である．この雲粒子ゾシデ

が，雲内を上昇中に，測器部のフィルム上に付着した粒子をビデオに撮り地上に送信してくる。

送信してくる画像には二種類あり，一つはフィルム面の接写画像で，もう一つは顕微鏡画像（倍

率約5倍）である。前者は，約！00μmから数mmの大きさのものまで，後者は，約10μmから

数100μmの大きさの粒子が検出可能である。粒子の捕捉率は，10μm程度の粒子で約0．2，数

mmのもので約0．8である。今までの測器では測定がむずかしかった20～50μm程度の粒子も，輪

郭は多少ぼやけるが，はっきりとその存在を確認できた。
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Fig．3．5。4 Sur｛ace　a．nalysis　at　O9二〇〇　LST　（00：00　UTC）　30　」ロne　i989．　The　a．tmosp麺eric

depression　was　in出e　sou施of　Kyush駁islaωand　movlng　eastward　at　a　speed　o｛

30～40km／ねour．The　war艶front　ls　analyzed　a取d　depicted　from　the　center　of　the

depression　to嶺e　oce＆n　sout簸of　the　Kii　Pen1ns認a．The　cloαd　baRd　in施e簸or嶺一

e段st　part　of　the　depression　is＆ccompanied　by　this　w＆rm　fro捻t．The　jet　core　ls

located　at400～500km　northward．丁蔭e　situat1on　ls　slmilar　to　the22J膿e1989，

aRd　the　cloud　observed　is　a王so　simi正＆r．

（a）GMS－3　1R
　　　　1989　June

、。、灘

30N麟轟

　　　　130E

30　42＝00LST

140E 150E

（b）GMS－3　VIS
　　　　1989　June　30

40N叢

12＝00しST

130El 140E 唾50E

F三g．3．5．5 Satellite　imageries　from　GMS－3at12：00LST（03：00UTC）30J駁ne1989．（a〉

visib互e　lmage，（b）in葦r＆red　image．丁麺e　typlcai　cirrus　c鼓ar段cteristlc　can　be　seeR1録

the　im＆ge　over　the　observatiop　site　Tsαkubal　t簸e　lower　reflection　o｛visible

radiation　and塩e　iower　brlghtness　temperature．（丁昼ese　images　were　of至ered　by

JMA，MSC．）
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　1989年6月22日，および6月・30日に観測した雲は，角柱状の氷晶からなっていた（第3．2節参

照）。両日の画像を解析して得られる粒径分布をFig．3．5。7に示した。△と◇は6月22日，▲と◆

は6月30日のものである。ただし，ここで示した粒径分布は，雲の全層にわたる平均である。△

と▲は顕微鏡画像，◇と◆は接写画像の解析から得られたものである。顕微鏡画像と接写画像の

両者の測定粒径の重なる100μm前後の所で同じ程度の値になっており，両画像で連続的に粒径

分布が測られていることが分かる。6月22日と6月30日の両者ともほぼ同じ分布をしているが，

これは両日とも似たような前線の上昇流域で観測されたためであろう。この粒径分布に対して

Heymsfield　and　Platt（1984）にならって，power　low－（π（L）＝CL一α）で近似して傾きを求め

た。サンプリング体積から判断して，顕微鏡画像，接写画像の解析から得られる数密度のノイズ

レベルは，それぞれ6．Om－3μm｝1，0．02m｝3μm－1程度であるので，傾きを求める際にはそれぞれ

135μm，680μm以下の測定範囲のデータのみ使用した。

　6月22日，6月30日の観測値の傾きをまとめるとTable3．5．1のようになる。平均的には，α＝

3．24でありHeymsfield　and　Platt（1984）のcold　cirrus（α＝3．15～3．85）に近い値である。

Platt　and　Dilley（1981）のライダー観測によるとT＝一40℃付近を境に光学的性質が大きく変

わっている。Heymsfield　and　Platt（1984）のまとめた粒径分布もT＝一40℃を境に違いがみられ

る。ここでもT＝一40℃を境にPower　lowの傾きを求めてみた（Table3．5．1）。この観測例で

は，T＞一40℃でα＝3．17，T＜一40℃でα＝3．31であり，顕著な差はみられなかった。

3。5．3　ライダーによる雲底・．雲頂高度

　ライダーによる観測は，雲底・雲頂高度，雲の幾何学的厚さ，可視の光学的厚さ，偏光解消度

からの水滴と氷晶の区別，氷晶の配列状況を知るために使用している（3．3節参照）。Fig。3．5．8に

6月22日，および6月30日の観測例について後方散乱比，（後方散乱係数／空気分子の後方散乱係

数）の値の時間変化を示した。空気分子の後方散乱係数の計算には，9：00（JST）の高層観測の

データを使用した。後方散乱比の値は，横軸の時刻5分が1桁に相当するようにプロットしてあ

る。6月22日，6月30日とも，雲が厚く9～10kmより上部については』ほとんど情報が得られて

いない。第3．3節で述べられているように，光学的厚さが3程度以上であると雲頂の識別は困難

である。しかし，6月22日の例では，雲底が時間とともに7kmから徐々に下がっていく様子はよ

くわかる。また，雲の下層部についても相対的な変化の様子が分かる。

3、5．4　日射フラックスとサンフォトメーターの光学的厚さ

　サンフォトメーターを用いて得られる見かけの透過率から第3．4節で示した方法によって多重

散乱の影響を考慮することにより可視の光学的厚さを得ることができた。

　Fig．3．5．9に横軸に500nmでの光学的厚さ，縦軸に地表での太陽光に対する透過率をとって観測
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Table3．5．1Slze　distribution　parameter　measured　by　Hydrometeor　Video　Sonde（HYVIS）．The

　　　　　size41stribution　is　approxi卑ated　by　power　low；π（L）4L＝Cムーα4L．σand・αare

　　　　　determined　by　least　squares　method．Using　the　data　less　than135μm　size　for　the

　　　　　microscopedataandlessthan680μmsizeforclose－updata，coefficientsσandα

　　　　　　ぎfe　determined，because　sampling　volume　of　HYVIS　is　low　for　particles　gre＆ter

　　　　　than　these　sizes．Judging　from　sample　volume，noise　levels　are　about6m－3μm－1

　　　　　for　microscope　data　and　about2×10－2m－3μm－1for　close』up　data．C　andαfor

　　　　　atmospheric　temperature　T≧一40℃and　that　for　T＜一40℃are　also　shown　in　the

　　　　　table，Platt　and　Dillely　（1981）　found　the　large　（lifference　of　optical　property

　　　　　．between　T≧一40℃and　T＜一40℃cirrus．The　size　distribution　parametrized　by

　　　　　Heymsfield　and　Platt（1984）also　show　large　difference　between　T≧一40℃and

　　　　　T＜一40℃cirrus．There　is　no　remarkable　difference　between　the　size　distribution

　　　　　of　T≧一40℃clrrus　and　t与at　of　T＜一40℃one　in　theわresent　measurement．

（η（L）＝o・Lα）

0 α

1989／06／22／11：05

1989／06／30／10＝44

1989106／30／12：54

0．981×108

0．635×108

0．429×108

一3．31

－3．14

－3．28

0．682×108 一3．24

（T≧一40。0）

o α

1989／06／22／11：・05

1989／06／30／10：44

1989／06／30／12：54

0．117×108

1．353×108

0．429×108

一3．02

－3．28

－3．21

0．615×108 一3．17

（T＜一4000）

0 α

1989／06／22／11：05

1989／06／30／10：44

1989／06／30／12：54

L103×108

L203x108

0．666×108

一3．27

－3．24

－3．43

0．991×108 一3．31

時問内のすべてのデータをプロットした。サンフォトメーターで測る光学的厚さは太陽方向であ

ること，雲は必ずしも水平方向に一様でない事からデータにばらつきがある。しかし，サンフォ

トメーターと全天日射計を組み合わせた観測により，巻層雲の太陽光に対するフラックス透過率

と可視域の光学的厚さの関係を得ることができた。但し，ここでのフラックス透過率は，巻層雲

を含む大気全体に対する波長0．3～2．8μm域の太陽放射フラックスに対する値である。

　観測点の天頂に近い南中時の条件で観測されたフラックス透過率と理論計算値を比較した。理

論計算は，波長0』3～2．8μmの範囲で，asymmetry　factor（＝g）を与え，散乱位相関数として
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Fig．3．5．8 The　time　series　of　the　vertical　profile　of　back　scattering　ratio、observedりy　lider，

The　length　of5minutes　in　the　abscissa　corresponds　to　l　order　of　backscattering

ratio．The　signal　above9～10km員s　noisy，and　no　information　on　the　upper　part　of

cirrus　can　be　obtained．However，the　cha．nge　of　the　cloud　base　height　is　easily

caught　from・these　data．

はHenyey－Greensteinの関数形を使って，太陽天頂角13度の条件で計算した。大気プロフィル

は，6月22日9：00（JST）の館野の高層観測のデータを使い，7～13kmの間に一様な雲を置い

た。aerosolの光学的厚さは0．5μmで0．32と仮定した。地表面は，Lambert反射面とし，その反射

率の値を可視域で0．08，近赤外域で0．13とした。asymmetfy　factorとしては，二通りの与え方を

した。一つは，Fig．3．5．10に示した粒径分布を使って球粒子を仮定して計算した。この粒径分布

は，HYVISの観測値を参考に決めた。また，小さい粒子側へHYVISのデータを延長したのは，

FTIRのデータの解析でHYVISの分解能以下の粒子の存在が示唆されたためである。もう一つ

のasymmetry　factorの与え方は，Takano　and　Liou（1989）の巻層雲の可視域の散乱位相関数か

ら得られるaymmetryfactorg＝0．75を，波長0．5μmの値とし，波長依存は球粒子を仮定して得

られたものを使った。すなわち，球粒子の仮定で得られる波長0．5μmでのg＝0．87とg＝0．75の

比率を他の波長のgに掛けて使った。aymmetry　factor，single　scattering　albedoの計算の際に使
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Fig。3．5．9 Plot　of　cloud　optical　thickness　by　the　sunphotometer　against　solar　flux

transmittance　during　the　whole　period　of　observation．Plot　points　are　scattered

because　the　optical　thickness　derived　from　the　sunphotometer　is　that　for　solar

direction　and　the　cloud　is　not　horizontally　homogeneous．

用した氷の屈折率はWarren（1984）の値である。太陽放射伝達の計算は，Asano　and　Shiobara

（1989）の方法に依った。

　Fig。3．5。11（a）に11：00～12：00（JST）の観測値に計算値を重ねて示した。○は球粒子の仮定

で計算したものであり，＋は，asymmetry　factorのみをTakano　and　Liouの値に補正したもので

ある。球粒子の仮定で計算したものは，フラックス透過率を10％以上高めに評価している。

asymmetry　factorの補正をした計算値と観測値の差は4％以内で，よい一致を示している。観測

値が光学的厚さτ＝4～10の範囲でしかないので，τ＝4以下については分からないが，ここで

示された方法で太陽放射のフラックス透過率はかなり良い精度でモデル化できる。すなわち，散
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Fig。3．5．10 The　size　distribution　used　to　co卑pute　the　solar　flux　transmittance。The　size

between4and5μmisconstant，andthatbetween5and200μmdecreases
accordlng　to　power　lawπ（プ）4〆＝Cプー“4プ（α＝3．5）．The　above　size　distribution　is

adopted　on　the　basis　of　HYVIS　observation．The　size　distribution　observed　by

HYVIS　is　extrapolated　to　the　small　particle　region。

乱位相関数はHenyey－Greenstein関数で近似し，そのasymmetry　factorの波長依存は，球粒子の

波長依存を使うが，波長0．5μmでのTakano　and　Liou（1989）のasymmetry　factorの値に対する

比率分だけ補正する。Fig．3．5．11（b）に6月30日の観測値と上記の計算値（6月22日の条件で計

算）をプ・ットした。大気状態が22日と30日で似ていたこともあり，τ＝3～10の範囲で6月30

日の観測値もこの理論計算値とよく一致している。

3．5．5　サンフォトメーターの光学的厚さとライダーによって得られた光学的厚さ

　サンフォトメーターの光学的厚さとライダーによって得られた光学的厚さの時間変化をFig．

3．5．12に示した。サンフォトメーターで測る光学的厚さは，太陽方向を見て推定するのに対して，

ライダーによる光学的厚さは天頂方向を観測して推定する。従って，二つの測器では，みる方向

が異なる。また，ライダーからの光学的厚さは，約3を越えるとうまく求まらない（3．2節参照）。

これらの理由から，両者の測定値は，ほとんど一致していない。太陽高度の高い11：00～12：00

（LST）の時間帯に限ってみれば，6月22日の場合光学的に厚いので絶対値を比べることはでき
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Fig．3．5．11 Comparison　with　theoretical　calculation　and　observation．The　observation　data

are　plotted　for　the　period11：00to12：00．Theoretical　calculations　were　performed

on　the　following　conditions．The　atmospheric　profile　is　the　aerogical　data　at　the

sta．tion　Tateno　at　O9：00LST（00：00UTC）22June　l989．The　solar　zenith　angle

is13degrees．Lambert　surface　is　assumed．The　albedo　is　O．08for　less　than　O．7

μm，and　O．13for　greater　than　O．7μm．Henyey－Greenstein　function　is　used　as

a　scattering　phase　function．Therefore，asymmetry　factor　is　given　at　every

wavelength　intervaL　Circles　with　dot　are　the　values　calculated　by　assuming　ice

sphere．Pluses　are　the　values　calcul＆ted　using　the　corrected　asymmetry　f＆ctor．

An　asymmetry　factor　g＝0．75at　the　wave　length　O．5μm　is　used　on　the　basis　of

Takano　and　Liou（1989），and　the　sama　wavelength　dependence　with　ice　sphere

is　assumed　for　other　wavelengths；the　ratio　O．75to　O．87is　multiplied　by　the

asymmetry　factor　for　other　wavelength。The　theoretical　values　calculated　on　the

assumption　of　ice　sphere　is　greater　than　the　observed　values　by　more　than10

％．The　correcte（i　theoretlcal　values　are　colncident　with　the　observed　within

4％transmittance　in　the　region　of　optical　thicknessτニ3to10．
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14＝00 51 00

Time　series　of　cloud　optical　thickness　derived　from　sunphotometer　measure－

ment（dots）and　that　derived　from　lider　observation（diamonds）。The　opticaP

thickness　greater　thanτ23　cannot　be　observed　by　our　lidar　system．The

cirrostratus　on　June22and30，1989are　so　thick　that　the　two　opticalg　thickneses

could　not　be　compared．

ないが，ライダーによる値も時間変化の傾向は似ている。6月30日は，データが少なく比べられ

ない。

3．5．6　赤外有効射出率

　有効射出率は媒質内の物理的性質に立ち入ることなく，外部の放射場だけから決めれるので観

測データの整理には都合がよい．また，陰に散乱過程を含んでいるので，気候モデルや天気予測

モデルなどでの使用が容易である。この様なことから，有効射出率はしばしば使われる。しか

し，有効射出率は，内部の温度分布，雲の微物理特性に依存するので，精密なモデルにとっては

かならずしも良いパラメータではない。

　ここでは，赤外放射温度計，FTIRの観測値をもとに10μm域の有効射出率を求めた。赤外放射

温度計，FTIRとも天頂方向からの下向きの放射を測定した。

一231一



　　　　　　　　　　　　　　気象研究所技術報告　第29号　1992

（1）有効射出率の計算方法

　単色光の下向き有効射出率をCox（1976），Platt　and　Stephens（1980）にならって，以下のよ

うに定義する。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　1わ（レ）一1直（レ）
　　　　　　　　　　　　ε、ノ∫↓（レ）＝　　　　一
　　　　　　　　　　　　　　　　　　βレ（T，）一1ε（レ）

ここで，左（レ）は雲底での下向き放射強度，左（レ）は雲頂での下向き放射強度，B．（Tσ）は雲の温

度丁，に対する黒体放射強度である。10μm域では，オゾンの吸収帯である9．6μm域を除けば

左（レ）ン0であるので，上の式は次のように近似する。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1わ（レ）
　　　　　　　　　　　　　ε耐↓（レ）上β．（L）・

　地上からの観測の場合，観測しているのは1厳レ）そのものではなく雲の下の大気の放射と

1底レ）が雲の下の大気によって減衰した放射を合わせたものである。観測放射から，雲の下の大

気の影響を除去し雲の直下での放射強度を推定しなければならない。観測放射は，次の式で表さ

れる。

　　　　　　　　　　　1。わ、（レ）＝1燃（レ；0，為）十∫ガ（レ）T（レ；0，為）

こ；で，1吻（レ）は地表での観測放射，1伽（レ；0，z西）は高度q～為の間の大気からの放射，

左（レ）は雲底での下向き放射強度，T（レ；o，z占）は高度o～為の間の透過率ぞある（Fig．3．5．13参

照）。

　実際の観測は，ある波数幅ムレで観測されるので，上の式は以下のようになる。

　　∫φ（レ　レ）4レー1φ（レ脚；砿　＋∫φ叫（レ）T（1；・・　・．

　　ムレ　　　　　　　　　　　’一ムレー　　　　　　　　　　　　　　　ムレ　　　　　　　　　　　　　

ここで，φ（レ）はセンサーの応答関数である。左（レ）は，有限な幅を持った観測からは推定でき

ないので以下の量を定義して使うことにする。

一
わ

ー

～　　　　　　　　　　　　　　　　　ロ　φ（レ）16（レ）T（レ　。0，zわ）4レ

ムレ

～　　　　　　　　　　φ（レ）T（レ　；0，為）4レ

ムリ

したがって，1ガは次の式を使って計算する，
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Fig．3．5．13 Schematic　of　infrared　radiative　transfer．The　observed　radiance　1φ、is　a

summation　of1轍and∫ポ・T（0，Zゐ），where∫備is　the　emission　from　the

atmosphere　below　the　cloud，1ガis　the　radiance　from　the　cloud，and　T（0，Z。）

is　the　transmittance　between　cloud　base　and　surface．

『
L
O1

∫φ（レ）砿（レ）4レー∫φ（レ）堀魏（レ・

ムレ　　　　　　　　　　　　　　　　ムレ

0，zわ）4レ

／φ（レ）T（レ・

ムレ

0，zわ）4レ

この1ガを雲の直下での平均の放射強度として，平均の有効射出率ε曜↓を以下の式で表す，

一
疏

ε。ガ↓上
∫φ（レ）βレ（Tσ）ゐ

ムレ

（2）放射モデル

　放射伝達方程式は，平行平面大気で局所熱力学平衡の仮定で解いた。散乱過程は雲の中しか考

慮しなかった。大気の吸収物質としてはH20，CO2，03を考慮した。鉛直方向の不均質は相関k一

分布の仮定で扱った（Lacis　o診α1・，1979；Hansenθ砲Z．，19831Lacis　and　Oinas，1991）。これによ
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り散乱過程がある時も容易に放射伝達方程弍を扱えることになる・相関kは10cm－1敏10項で表

し，対流圏から成層圏上部の気圧・温度範囲でテーブルを作成した。放射強度は10cm4毎の平均

値が計算されるので，赤外放射温度計，FTIRのセンサーの応答関数は，10cm－1毎に面積が等し

い矩形に置き換えて扱った。

　水蒸気の連続吸収は，Clough召孟αZ．（1980）の値を深堀他（1991）の観測値をもとに950～

1250cm一亘域の値を補正して使った。1000～1200cm－1域では，Cloughθ施Z．の値を0．7倍し，

．950～1000cm－1，1200～1250cm－1の間は950，1250cm－1でCloughの値に一致するように補正係

数を0．7と1．0の問で線形に内挿した。

（3）大気モデル

　大気は500m間隔（ただし，200m以下は0，10，20，50，100，300m），圏界面から上は1km

間隔で分割した。大気モデルは，隣接する高層気象台の地上観測（気圧，気温，湿度），高層観測

（鉛直温度・水蒸気分布），気象研究所構内の鉄塔観測（高度10，20，50，100，200mでの気温，

湿度），雲粒子ビデオゾンデ（鉛直温度・水蒸気分布）を時間内挿して温度・水蒸気の鉛直分布を

与えた。水蒸気分布は，一40℃以下で値が無いが，観測値のある二番上の高度の氷飽和に対する

相対湿度を雲頂まで外挿した。雲頂は，圏界面とした。圏界面より上では水蒸気は体積混合比

2．5×10－6の一定値にした。有効射出率の計算では大気の鉛直分布は30分毎に内挿した。オゾンの

鉛直分布は，6月の気候値の分布を使った。ただし，鉛直積算量は高層気象台の観測日の測定値

に合わせた。

（4）有効射出率

　前述の放射モデルを使い，大気モデルを与え，大気の透過率，大気の放射を大気モデルのレベ

ル毎に計算する。そのデータとライダーのデータから求めた雲底高度から，雲の下の大気の放

射，大気の透過率を推定し観測放射を雲底直下の値に補正し，有効射出率ε曜↓を求める。雲の

温度丁σとしては雲底の温度を使った。

　Fig．3．5．14に赤外放射温度計から得られた有効射出率の時間変化を示した。6月22日の例では，

中・下層雲に対して誤補正をしたものも含まれている。大気の補正をしないと1を越える値に

なってしまうが，補正後は1以下の値になっている。6月22目は，赤外の波長においても光学的

に厚い巻層雲を観測していた。6月30日は，0．5～1．0の間の広い範囲の値をとっている。また，

巻層雲の不均質さに対応して変化している。

　Fig．3．5．15にFTIRの860～1200cm－1の有効射出率の波数分布を示した。すべての観測値を重

ねてある。FTIRの観測は800～1200cm－1で16cm－1の分解能で行ったが，860cm一正以下では検出

器の感度が悪く観測誤差が大きいので表示してない。6月22日の例では，中・下層雲に対して誤
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Effective　emissivity　is　defined　as　the　ratio　of　cloud　base　downward　radiance　to

blackbody　radiance　with　cloud　temperature　T。。The　downward　radiance　at　cloud

top　is　neglected。The　downward　radiance　at　cloud　base　is　estimated　from

observed　radiance　by　subtracting　atmospheric　emission　and　correcting

attenuation　between　clo“d　base　and　surface．The　cloud　base　temperature　is

adopted　as　cloud　temperature　T、．The　cloud　base　height　is　derived　from　the

vertical　profile　of　lidar　signal．The　vertical　profile　of　the　atmosphere　is

interpolated　from　the　rawinsonde　vertical　profile，and　surface　conventional

observatlon．The　mis－corrected　dat＆揖re　in　Fig．3．5．14；radiance　from　the　low

level　clouds　is　corrected　as　the　high　level　clouds．In　the　case　of　June22，most

of　the　data　ar（ミnear　LO．On　the　otber　ha．nd，in　the　case　of　June　30，effective

emissivity　is　between　O、5and1．0．
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補正をしたデータもいっしょにプロットしてある。980～1080cm㎜1の間は，オゾンの9．6μm帯の

影響を受けている。9．6μm帯では，左（レ）の放射があるのでこの波数域の有効射出率は意味が無

い。有効射出率のスペクトル分布には水蒸気の吸収線があるために生じる凹凸以外にゆっくり変

化する成分がある。これは，巻層雲を構成する雲の微物理特性に依存する変化で粒径などの情報

を含んでいる。

　以上のように，ライダー，大気の鉛直温度・水蒸気分布，赤外放射計のデータを粗み合わせる

ことによって，巻層雲の有効射出率のデータを得ることができた。
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1989，（b）June30，1989，All　data　are　overlapped．FTIR　observations　were

performed　every10minutes．Effective　emissivity　depends　on　the　wave　number．
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3．5。7　可視の光学的厚さと10μm域の赤外有効射出率

　Fig．3，5。16にサンフォトメーターで得られた500nmでの光学的厚さと10～11μm域を主に測定

している赤外放射温度計から得られた有効射出率をフ。・ットした。観測時間のすべてのデータを

プロットした。・6月22日のデータには，中下層雲に対して誤補正をしたデータも含まれている
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Plot　of　the　optical　thickness　derived　from　sunphotometer　and　effective

emissivity　for　the　whole　period　of　observation．（a）from10：10to14：00（LST）

June22，1989，（b）from10：20to14：10（LST）June30，1989．In　the　Fig．3．5．16

（a），the　mis－estimated　data　are　included．The　relation　between　optical　thickness

and　effective　emissivity　is　rather　scattered　than　that　between　optical　thickness

and　solar　flux　transmittance．The　width　of　scatter　is　about　O．2for　the　same

optical　thickness．One　of　the　reasons　for　this　is　that　the　sunphotometer

measured　the　radiance　from　the　direction　of　the　sun　and　the　infrared

radiothermometer　measured　the　radiance　from　the　zenith．
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（ε曜↓が1以上の所に散在しているデータ）。Fig．3・5．9の光学的厚さと太陽放射のフラックス透

過率との関係に比べ，かなりばらついている。ばらつきの理由の一つは，赤外放射温度計が天頂

を見ているのに対して，サンフォトメーターは太陽方向を見ているためである。可視の光学的厚

さにかなり変動があるように，巻層雲はかならずしも水平方向に一様ではない。また，FTIRの

データ解析から赤外域の放射に雲粒子の分布の違いを反映した差が見られるのでそれも原因の一

つと思われる。

　Fig・3・5・17に太陽高度が高い11：00～12：00のデータのみプロットした。6月22日のデータは，
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Same　as　Fig．3．5．16except　that　the　data　are　for11：00to12：00（LST）．The　data

for　the　period　that　the　solar　altitude　is　high　are　shown　in　the　figure．In　both

figures，effective　emissivity　is　divided　intρtwo　groups　for　the　same　optical

thickness・Oneof、thereas・nsf・rthisisthattheinfrared・pticalpr・perty

r㊧flects　more　of　the　difference　of　size　distribution　due　to　the　small　size

parameter，（which　is　the　ratio　of　particle　size画o　wavelength）。
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同じ可視の光学的厚さに対して明らかに違いのある2つのグループに分けることができる（1を

越える値は下層雲を誤補正した値）。6月30日のデータにおいても6月22日ほどはっきりはして

いないが二つのグループに分けることができる。これらは．雲の微物理量の違いを反映したもの

ではないかと推定されるが今後詳しく調べる必要がある。

　いずれにせよ，3．5．4項とこの項の結果より可視の光学的厚さをパラメーターにして可視と赤

外域の雲のバルクな放射特性を結び付けることができた。今後，観測例を増やし気候モデルなど

で利用し易い形にまとめる必要がある。

3、5．8FTIRのスペクトルからの雲物理量の推定

　FTIRで，800～1200cm『1の波数域で天頂からの大気及び雲の放出する赤外放射のスペクトル

を測定した。観測方向は逆である点を除けば，衛星と同様のデータが得られる。このスペクトル

を赤外の10μm窓帯の射出率の推定に使ったが，それ以外にNOAA衛星AVHRRのch．4と

ch．5の輝度温度差にしばしば観測される数度をこえる大きな値の検証にも使える。この大きな輝

度温度差に対しては，理論計算からは，波長程度の大きさの粒子の存在が示唆されているが，実

際にどのような雲粒子があるか確認して窓領域の放射を測定した観測はないので，FTIRと雲粒

子ゾンデのデータを用いて雲の微物理量と10μm帯の赤外窓域のスペクトル分布との関係を調べ

た。

（1）放射モデル

　放尉伝達方程式は，Nakajima　and　Tanaka（1986）の方法に，熱放射を組み込んだモデルを開

発して扱った（内山，1988）。大気は，l　km間隔で分割した（ただし，1km以下は25，50，

100，200，500m）。各層毎に透過・反射マトリックス，sourceベクトルを計算し各層の重ね合わ

ぜはAdding法により行った。気体の吸収は，有効射出率のための大気補正と同じ方法を使った。

ただし，透過率の計算には，各層内ごとにもう一度k一分布を計算し直す方法を採用した．従っ

て，相関k一分布法を更に近似していることになる．しかし，大気の場，吸収物質の量の変化が層

の分割に比べゆっくりしているので，この近似による誤差は小さい。

　雲の一次散乱量の計算には，氷晶を球と仮定して行った。また，散乱の位相関数としては

Henyey－Greensteinの関数形を使った。赤外域では可視域に比ベサイズパラメータが小さ）・こと，

吸収があるため後方散乱がなだらかに変化すること，Sassen（1981）の実験結果を参考に，この

ように近似した。我々は，この特別研究において一次散乱量の計算を回転楕円体に対する計算値

をもとにパラメタライズしたが，ここでは使用しなかった（Asano　o地Z。，1990）。多分散系として

の雲粒子の一次散乱量は，HYVISの観測に基づいてpower　law（n（7）み＝σ。皿α4プ）を仮定して平

均した。powerの指数αとしては，3．5を使った。power　lowの場合，粒径の範囲を与える必要が
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ある．HYVISがすべての範囲の大きさの粒子を計っているわけではないので，下限の値をかえ

て，FTIRのスペクトル分布をよく説明するものを探すことにした。

（2）氷晶のサイズ分布とFTIRのスペクトル分布

　6月22日の11：30，12：00，13：00（JST）の三つの時問のデータを調べる。11：30，12：00，

13：00は，それぞれ，光学的厚さが厚い場合，中程度の場合，薄い場合に対応している。粒径分

布と観測スペクトルの関係を調べるのに次のような方法を採った。雲の粒径分布の下限（71）を

71＝0．5，1．0，2．0，4．0，8．0，16．0，32．0，64．0，128μmと変えて一次散乱量を計算しておき，

光学的厚さを変えて観測スペクトルと計算スペクトルを比較した。光学的厚さは，955cm－1

（10．5μm）での光学的厚さをτニ1，2，4，8，16，32と変えた。

　Fig。3．5．18，Fig。3。5。19，Fig．3。520にそれぞれ11：30，12：00，13：00の計算スペクトルと誤

差分布図を示した。誤差分布図は，計算値と観測値の差の自乗の平均の平方根で示した（誤差＝

Σ（1、（計算値）＿1、（観測値））2／κ）。単位はmW／（m2sr　cm－1）である。誤差の計算は，860～

980cm－1，1080～1200cm－1のデータのみで計算した。860cm－1以下は検出器の感度が悪く精度が

落ちるので除いた，980～1080cm－1はオゾンの9．6μm帯を含むので除いた。

　11：30の例では，ここで選んだ（71，τ）の組合せでは誤差が最小になるくぼみを見つけること

ができなかった。計算スペクトルは71＝0．5，τ＝32の値を観測値とともに示した。860～920

cm－1で観測値が，数mW／（｝n2sr　cm－1）系統的に高い以外は，オゾンの9．6μm帯を含めてもよく

再現している．1080～1200cm一1の領域も吸収線の影響によるスペクトルの凹凸もよく再現され

ている。誤差は平均でL46mW／（m2sr　cm－1），相対誤差の自乗の平均の平方根で2．35％である。

920cm－1以下の系統的な誤差の原因は，特定できていない。与えた粒径分布が悪いのか，一次散

乱量のモデルが悪いのか，FTIRの観測値が悪いのか，放射モデルに使った気体吸収の取り扱い

が悪いのか，種々考えられるがどれが原因か今のところ分からない。

　12：00の例では，7F4，τ＝8の計算値を観測値といっしょに示しした。差は平均で0．87

mW／（m2sr　cm一1），1．93％である。この例は，オゾンの9．6μm帯も含めて860～1200cm－1の全

体をよく再現している。誤差分布図を見ると，テーブル内の最適値を探す方法では，光学的厚さ

に対しては感度があるが，粒径分布の違いに対しては感度が小さいことが分かる。また，光学的

厚さに対する感度も光学的厚さが厚くなると悪くなることが分かる。

　13：00の例では，〆1＝16，τ＝2の計算値を観測値といっしょに示した。誤差は平均で1．21

mW／（m2sr　cm－1），3．49％である。この例も，オゾンの9．6μm帯を除けば，計算値と観測値が

よく一致している。この場合は，光学的に薄く，雲のある高度より上の影響もあるので，ここで

与えたオゾン分布では十分説明できないのかもしれない。オゾンの吸収帯については，Smith砿

αZ．（1990）の観測によっても観測値と計算値には大きな差があり，オゾンの9．6μm帯の吸収線の
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calculated　on　the　conditlonプ1＝0．5，τ＝32is　shown，whereプ1is　the　lower　limit　of

power　law　slze　distribution　andτis　optical　thickness　at　wave　number955cm 1（10。5

μm）

（b）Error　map　of　radlance．Error　is　Σ（1f（computation）一1f（observation））2／ノV，　Data

between860cm 1and980cm－1，and880cm－1and1200cm－l　are　used　to　calculate　error．

Data　less　than860cm1are　less　accurate　due　to　the　low　sensitivity　of　the　detector．The

region　from980cm1to1080cm一I　is　the　ozone9．6μm　absorptlon　band。Radiances　are

calculated　on　some　combinations　ofプ1andτ；71＝0．5，1．0，2．0，4．0，8．0，16．0，

32．0，64。0，128．0，andτ＝1，2，4，8，16，32．Except　for　less　than920cm一1，agreement

between　computed　and　observed　values　is　quite　good．The　error　is1．46mW／（m2sr

cm一且）and2．35％．The　depression　area　cannot　be　found　in　this　error　map，
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of860to1200cm－1，agreement　between　computed　and　the　observed　values　is

quite　good．It　is　good　even　in　the　region　of　the　ozone9」6μm　band．The

observed　data　below860cm－1have　large　errors　due　to　the　low　sensitivity　of　the

detector．The　error　is　O．87mW／（m2sr　cm－1）and1．93％．The　minimum　error

occurs　at　the　combination　of〆1＝4，τ＝8．
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Same　as　Fig．3．5．18excepHor13：000n　June22，1989．The　radlance　calculated　on　the

condition71＝16，τニ2is　shown　with　the　observed　values．In　the　reg1on　of860to

1200cm－1except　for　ozone9．6μm　band，agreement　between　computed　and　the

observedvaluesisquitegood．Thedifferenceintheregionofozone9。6μmbandis

due　to　incomplete　information　on　the　vertical　profile　of　ozone　and　the　atmosphere，

The　error　is1．21mW／（m2sr　cm皿1）and3．49％．The　minimum　error　occurs　at　the

combination　ofプ1＝16，τ＝2．

パラメータにも問題がある可能性がある。

　三つの例しかまだ解析していないが，HYVISの観測値を基にして与えた粒径分布，ライダーで

測定された雲低高度，高層観測による鉛直温度・水蒸気分布，球粒子の仮定で計算した一次散乱

星，Henyey－Greensteinの散乱位相関数を基に計算した赤外10μm域のスペクトル分布の計算値

との差は，1．5mW／（m2sr　cm一1）以内であることがわかった。ただし，光学的厚さ，氷水量は

未知数であるので，上述のモデルを用いて光学的に等価な巻層雲のモデルをつくることができる

と言うべきかもしれない。

　また，12：00，13：00の例では，power　lowの下限を変えないとFTIRのスペクトル分布を再現

することができないことより，赤外10μm域のスペクトルを調べることによって，粒径分布に関

する情報が得られることが分かった。12：00の例では，プ1＝4μmまで考慮する必要があること

より，氷晶の測定は半径2μm程度の小さいものまで測定する必要がある。

（3）log－normal分布によるFTIRスペクトルの再現

　power　lowで粒径分布を与えるときは，下限プ1，上限プ2，指数αを与えることになる。分布に物

理的根拠があるならば使う必要があるが，放射過程にとって重要な断面積を重みにした有効半径

などをパラメータに含む適当な関数形で粒径分布が近似できるならば，それを使う方が便利であ

る。10μm域では，雲の一次散乱量はプ2を変えてもあまり変化しないことと，大きい粒子の波長

依存が小さいことから，プ2に関する情報はあまりない。しかし，power　Iowによる粒径分布は，放
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Same　as　Fig．3．5．19except　that　single　scattering　parameters　are　calculated　using　a

log－normal　size　distrlbution　with　o、“＝0．1．The　minimum　depression　area　occurs　at

the　combination　of勘＝16．0，τ＝8．0．The　error　is　O．94mW／（m2sr　cm 1）and　L90％．

Even　if　the　log－normal　size　distr1bution　is　used，the　observed　radiance　can　be

reconstructed．Considering　the　difference　between　power　law　and　log－normal　size

distributions　in　the　region　of　Iarge　size，this　means　that　infrared10μm　radiances　do

not　include　information　on　large　size　particles。Therefore，the　estimation　of　cloud　ice

content　may　be　difficult　from　infrared10μm　radiances．

射特性と粒径分布との関係を示すためによく使われる有効半径がプ・にも依存するので，使いにく

い。また，小さい方の粒径分布も連続的に変化する分布を使いたい。

　ここでは，log－normal分布（第2章の式（2．5．4），（2．5．5）参照）を使った計算値とFTIRの

観測スペクトルを比べてみた。分布の広がりは，∂ピノ＝0．1とし，勧二〇．5，1，2，4，8，16，

32，64，128と，τ＝1，2，4，8，16，32の組合せでスペクトルを計算した。

　12：00の場合の計算値と観測値，誤差分布図をFig．3．5．21に示した。誤差の最小値は7、∫∫＝

16．0，τ＝8．0であったが，プ、“＝4．0，τ＝4。0でも誤差の分布にくぼみがある。オゾンの9．6

μmまで含めて考えると7¢“＝16．0，τ＝8．0の方が観測スペクトルに近い。このように，モデル化

した粒径分布を用いることによっても観測スペクトルが説明でき，7，“の値が分かり雲を構成し

ている粒径分布についての情報が得られる。ただし，log－noma1分布とpower　low分布の粒径分

布の大きい粒径域での差を考えると，このことは10μm域の測定だけからでは，大きい粒子の情

報は得られないことになる。すなわち，氷水量の推定はむずかしい。

（4）波数範囲と含まれる情報

　800～1200cm－1の全スペクトルを比較することは，計算時間を要するので，比較するスペクト

ル範囲を変えたときの誤差を調べた。その結果860～980cmdのデータでも860～1200cm－1全部を
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使ったときと同じ結果が得られることが分かった。また，1080～1200cm－1のデータを使うと誤差

分布図のくぼみが2～3個になることがあるが，くぼみの中には必ず，全スペクトルを使って得

られる誤差分布図の最小値のくぼみが含まれている。したがって，一見情報が無いように見える

1080～1200cm一1にも粒径の情報が含まれていることが分かった。

（5）可視の光学的厚さと赤外の光学的厚さ

　赤外域の光学的厚さの解析例は，12＝00と13100の2例で少ないが，サンフォトメーターから

得られた0．5μmの光学的厚さと10．5μmの赤外の光学的厚さを比べた。

τ1α8／τα5上8／4．5～1．8 for　12：00

ン2／LO～2．0 for　13：00

10．5μmの光学的厚さは，可視の光学的厚さの約2倍であることが分かった。解析例が少ないの

と，誤差分布図のテーブルが粗いので今後更に解析を進める必要がある。

3．5．9衛星データ

　衛星データと地上観測の対応を調べるため，6月22日13：00（JST）過ぎに日本上空を通過し

たNOAA－11による10μmの窓領域の観測データと計算値を比較した。

　Fig．3．5．22にAVHRRで観測されたch．4のTBB（ch。4）一TBB（ch．5）の散布図を示した。領域

は，つくば上空を含む35。N～37。N，13σE～143。Eの領域である。図には計算値もいっしょに

示した。計算は，6月22日9：00（JST）の高層観測値を使い6．5～12．Okmの問に一様な雲を置い

て行った。計算値は，天頂方向の値である。power　lowの下限値は，71＝4，8，16μmと変えて

計算した。多くのデータはプ1＝4～16μmの曲線の間に分布している。HYVISによって，max、

dimensionで20μm程度の粒子が確認されており，従来，理論計算で△TBB＝Tββ（ch．4）一丁β8

（ch．5）の大きな差を説明するためには小さな粒子の存在が予想されていたが（Prabhakaraの

αZ．，19881Ymanouchi窃αZ。，1987），確かに小さな粒子の存在と大きな△Tβ8の値は関係してい

る。従来行われていなかった10μm程度までの粒子の測定と放射の同時観測を行うことができ，

上述の予想が観測的に確認されたことになる。

　Fig．3．5．23にHIRsのch．8のTβBと△TβB＝TβB（ch．8）一丁βB（ch。10）の散布図を示した。デー

タは少ないがやはり71＝4～16μmの所にデータが分布しており，AVHRRを使ったのと同じ結

果が得られた。このようにAVHRRのみならずHIRSも雲パラメータの推定に使えることが分

かった。HIRSは，より多くのチャンネルがあり他の波長域についても同じモデルで説明できる

か今後調べる必要がある。
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Fig．3．5．22 ScatterplotofTβBαnd△Tββintheregionof139。E～143。E　and350N～370N

over　the　Tsukuba　area．The　abscissa　is　the　AVHRR　ch．4　brightness

temperature　T8βand　the　ordinate　is　the　difference　of　T8βbetween　ch．4and　ch．

5．NOAA－11passed　over　Japan　at　about13：00（LST）．Solid　lines　with　diamonds

are　values　calculated　theoretically．〆1is　a’radius　of　iower　limit　for　power　low

size　distribution．Most　of　the　satellite　data　lay　between71ニ4and〆1＝161ines．

The　analysis　of　HYVIS　data　shows　that　there　are　small　lce　partides　which　have

an　order　of　the　wavelength10to20μm．The　large　difference　of　T8βbetween

AVHRR　ch．4　and　ch．5　was　theoretically　predicted．Observation　whlch

measares　the　microphysics　of　cloud　and　the　radiation　field　at　the　same　time　has

not　been　performed　yet．Using　HYVIS，FTIR　and　satellite　data，we　observation－

ally　confirmed　the　theoretical　prediction　of　large△T8B．
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Same　as　Fig．3．5．22except　for　HIRS　ch．8and　ch．10．The　central　wave

number　of　ch．8and　ch．100n　NOAA－11are900．51cm－l　and795．69cm－1，

respectively．Most　o∫the　satellite　data　lay　between〆1＝4and〆1＝161ines　as　in

Fig．3．5。22．This　figure　shows　that　HIRS　can　be　used　for　cloud　parameter

extraction　like　AVHRR　ch．4and　ch．5．

3．5．10　まとめ

　雲粒子ゾンデ，ライダー，サンフォトメーター，FTIR，各種放射計，衛星データを組み合わせ

た巻層雲の地上観測システムを作ることができ，数は少ないが定量的な解析に使えるデータの取

得ができた。

　雲粒子ゾンデ（HYVIS）からは，巻層雲を構成している粒子の形と長径で20μm～1mmの粒

径分布の情報が得ることができた。1989年6月22日，および同6月30日の例では，雲粒子は主に

六角柱状の氷晶であった。’氷晶のサイズ分布をpower　low（η（L）㏄L一α）で近似することができ，

その傾きは平均でα＝3．24であった。T＞一40℃では3．17，T＜一40℃では3．31で大きな差は見ら

れなかった。HYVISは，本観測システムの中では，雲物理量を測る唯一の測器であるが，氷晶雲

の観測の信頼性を高めるには，観測頻度を増すとともに，氷晶のサンプリング数を増す工夫を加
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えるなど一層の改良が必要となる。

　サンフォトメーターで太陽方向の放射を測定することにより，可視域の10程度までの光学的厚

さを推定することができた。太陽方向の放射には，かなりの多重散乱成分が含まれており，その

補正方法を開発した。同時に測定した下向き太陽フラックスと可視の光学的厚さの関係を得るこ

とができた．下向き太陽フラヅクスと可視の光学的厚さの関係を，理論計算と比較した結果τ＝

3～10の範囲で透過率4％以内で一致していた。理論計算の雲モデルは，散乱位相関数は

Henyey－Greenstein関数，asymmetry　factorは500nmでTakano　and　Liou（1989）のgrO．75を

使い波長依存は球粒子を仮定して計算したものを使った。雲粒の分布は，HYVISの観測を基に

power　lowで近似した。

　ライダーの光学的厚さは，3程度までしか測定できず，今回の観測は光学的に厚い巻層雲の観

測であったので比較することができなかった。サンフォトメーターの測定値と相対的な変化は似

た傾向を示した。

　10μm域の赤外放射の観測，ライダーの雲底高度，高層観測，地上観測のデータを組み合わせ

ることにより，有効射出率の推定を行うことができた．また，可視の光学的厚さも得られている

ので，10μmの有効射出率と可視の光学的厚さの関係を得ることができた。この関係は，有効射

出率で0．2程度の幅があり更に調べる必要がある。

　FTIRにより10μm（800～1200cm－1）の雲が射出する放射のスペクトルを得ることができた。

このスペクトルを理論モデルと比べることにより赤外の光学的厚さ，粒径分布の情報を得ること

ができた．HYVISから得られた粒径分布をもとに，粒径分布をpower　lowで近似し分布の下限，

光学的厚さを変え観測値と計算値を比べた。光学的に厚い場合，中程度の場合，薄い場合の三通

りについてだけ調べたが，誤差（差の自乗の平均の平方根）1．5mW／（m2sr　cm－1）以下で観測値

と計算値を一致させ、ることができた。計算に用いた放射計算モデルは，一次散乱量は耳enyey－

Greensteinの散乱位相関数，球粒子を仮定して計算したsingle　scattering　albedo，asymmetry

factorに基づいている。この程度のモデル化によって赤外10μm域の放射はかなり説明できるこ

とがわかった。また，粒径の下限を変えないとスペクトル分布が説明できないことより，このス

ペクトルから粒径分布の情報が得られることがわかった。

　log－normal分布を使ってFTIRの観測スペクトルの再現性を調べた。リモートセンシングめ便

宜を考えると，有効半径で表現される粒径分布を使うことが便利である。その結果ぞ，観測に基づ

くp・Wer　I・wと同程度の誤差で有効半径を推定できた。1・g－n・rmal分布とp・wer　IQw分布の大き

い粒径域の差を考えると，このことは10μmの測定だけからでは大きい粒子の情報はあまり得ら

れないごとになる。すなわち，氷水量の推定はむずかしいことになる。また，860～1200cm－1の

全スペクトルを使わなくても，860～980cm－1のスペクトルを使うことで同じ情報が得られるこ

とが分かった。
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　解析例は少ないが，赤外と可視の光学的厚さの比率を求めることができた。その比率は，（赤

外110．5μm）／（可視：．0．5μm）～約2であった。．

　6月22日13：00’てJST〉過ぎに日本上空を通過したNOAA－11のAVHRRch．4，¢h．51

HIRS、ch．・8，’ch．10について散布図を作り，毛デル計算値と比べた。その結果，p6wer　low’の下

限71＝4庖16μmに対応した計算値の中にデータが散布していた。波長程度の大きさの小さい氷

晶までの測定と放射の同時観測は，いままで行われていなかったる理論的に予想され宅いた波長

程度の小さな氷晶の存在とチャンネル間にみられる大きな輝度温度差の対応が，この観測によっ

て初めて確認された。』また，HIRSのチャンネルも粒径の推定に使えるごとが分かったざ

　上層の氷晶雲に対して，微物理量と放射量を同時に測定したデータセットを作ることができ，

赤外と可視の光学特性を結び付けることができたことや，10μm域の放射と雲の微物理量につい

ての対応をつけることができたことなど，雲の微物理量と放射の関係について多くの知見を得る

ことができた。しかし，観測例が少ないこと，各測器には問題点があることから，今後，測器の

改良を進めるとともに放射の鉛直分布等の測定項目を拡大しつつ，観測例を増やす必要がある。

また，FTIRデータの解析結果を基礎に，衛星データの解析を進め雲パラメ1一タの気候値を作る

必要がある。
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　　　　　　　　第4章　放射過程のモデル化
（Theoretical　modeling　of　cloud－radiation　processes）

4．1有限雲群の短波長反射特性＊

　　（Radiative　properties　for　broken　cloud　fields）

4．1．1はじめに

　雲は，水平方向の形状からみて層雲系と積雲系のものに分けられる。層雲系は水平方向に一様

に広がっているもの，積雲系は小さいスケールの雲から成るものを示す。実際の大気では，大き

なスケールから見ると雲が一様に広がっている例は少なく，多くの場合小さな雲から成り立って

いる。この様な場を有限雲群と呼ぶがその放射特性を知るには，3次元放射伝達方程式を解く必

要がある。しかし，従来開発されてきた放射伝達方程式は，水平方向に一様に広がった雲（平行

平板雲）を対象としており，また不均質な媒体を扱うスキームは計算時間がかかる等の問題があ

るため，有限雲群の放射特性，例えば反射率（R）は通常次の様に求められている。

R＝R，（1一ノV）十ノVR、 （4．1．1）

ここで，R、，R。は，晴天域及び雲天域の反射率で従来の放射伝達スキームから求まる。ノVは，雲量

を示す。この近似を，ここでは平行平板近似（P－P近似）と呼ぶ。Monte　Carlo法により求めた

有限雲群の反射率の結果から，この近似は場合により50％以上の誤差となることが報告されてい

る（例えばWelch　and　Wielicki，1984）。

　Harshvardhan（1982）は，有限雲群の反射率をより正確に表すために有効雲量あるいは等価雲量

（Effective　cloud　fraction，〈「、）を計算した。これは，（4．L1）式のノVの代わりにκ，で置き換え

て有限雲群の放射特性を表現するもので，有限雲群の反射率と平行平板雲の値の比として与えら

れる。この〈～、が何等かの形でparameterizeできれば容易に有限雲群の反射率が推定できるため，

経験式等により押．を表す試みが成されている（Harshvardhan　and　Weinman，1982）。しかし，雲

の場は千差万別であり有限雲群の放射特性を決める本質的な量の研究が重要である。ここでは

ノ〉．を決める基本的なパラメータを検討する。

4．1．2方法

　3次元の放射場を計算する方法の1つにモンテカルロ法がある。．これは，大気中を伝わる

photonを直接にシミュレートするもので計算時間はかかるが複雑な場についても容易に計算で

＊　小林隆久（T。Kobayashi）
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きるという特徴がある。太陽からのphotonは、，雲粒子と散乱し種々な方向に向かって行く。この

散乱を繰り遷してphotonが境界外に出るか吸収されるまで追跡していく。Photonが雲粒子と散

乱するまでの距離（S）及び散乱角（θ）は次の様に表される。

　　　　　　　　　　　　　　Rπ一exp（一llβ43）　，－　．（4・L2）

　　　　　　　　　　　　Rη（θ，）一2πいθ）4θ　　　　（4・1・3），

ここで，R．は0から1の間に均一に分布する乱数，βは体積散乱係数，Pは雲の位相関数で雲粒

子の光学的特性及び粒度分布から決められる。

　ここで用いた雲の場は可変な直線格子により分けられ，グリッド内は光学的特性は一定とする。

従って個個の雲は立方体あるいは直方体から成る。雲の場は有限あるいは無限に続いている。

Fig．4．L1に用いた主な場を示してある。

REGULAR　IARRAY　　Composite　PaUem　　Random　PaUem

ロ
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ロ
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ロ
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ロ
ロ
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ロ
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Fig．4．1．1Cloud　fields　used　in　the　Monte　Carlo　calculations．

　雲の光学的厚さは，49及び4．9とする。散乱は，Henyey－Greenstein位相関数（g＝0．85）及び

C1粒度分布（Deirmendjian，1969）（波長0．62μm，屈折率L332）に従うものとする。

　有限雲群が平行平板雲と異なる点は，雲の側面の存在にあると言われている。有限雲群では太

陽光は雲の上面のみならず側面も照射する（拡大照射効果，Enhanced　illuminated　area，E∂。ま

た，雲内での散乱光は側面からも逃げて行き隣の雲と相互作用する（相互作用効果，・Cloud－cloud

interaction，1、）。この2つの効果が有限雲群の放射特性に大きく関与していると言われている

（e．g．，Welch　and　Wielcki，1984）。このため，有効雲量をこれらの効果の簡単なモデルを用いて，

表そうとする試みや（Harshvardhan　and　ThQmas1984；Welch　and　Wielicki，1985），さらに一歩

進んで相互作用を解析的に表現したモデルも報告されている（Joseph　and　K＆gan，1988）。また，

有限雲群の反射率（R（わげ））を孤立雲の反射率（R（1））と2つの効果から求めようとする報告も

ある（Kobayashi，1988）。これらの報告は，有限雲の放射特性を考える上で上記の効果が基本的に
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重要である事を示している。

　次節以下では，モンテカルロ法により有限雲群の放射特性を調べると共に2つの効果を用いて

有限雲場の反射率パラメタリゼーションを行いその精度を検討する。

4．1．3結果

（1）地表面反射を無視した場合

（i）有限雲群の反射特性

　モンテカル・法による有限雲群の反射率と平行平板雲の反射率の比をFig．4．1．2に示す。場は有

限な大きさのregular　array（Fig．4．L1）およびcheckerboardで，図中の数（ノVσ）は場に含まれ

る雲の数を示している。地表面反射は無視している。散乱は，H－G位相関数（g＝0．85）に従うと

する。太陽が天頂の場合有限雲は平行平板近似より小さい反射率となる（Fig．4．L2－a）。これは，

有限雲では雲の側面から逃げて行くphotonのためで，雲の数が少ない程その効果は大きい。一

方，太陽天頂角θ。＝60。では，逆に有限雲場の方が大きい（Fig．4．1．2－b）。これは，雲の側面に太

陽光が入射する拡大照射効果によると考えられる。小さい雲量程この拡大照射効果は大きいため

比もまた大きくなっている。最も大きいところでは，L45でこの場合P－P近似は45％も反射率を

過大評価することになる。
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Fig．4．1．2Ratio　of　reflectance　from　broken　cloud　fields　to　plane－parallel　cloud　for　regular　array　of

　　　　cuboidal　clouds　as　a　function　of　cloud　cover　atθo＝0。．Nc　is　the　number　of　clouds．X

　　　　indicatestherati・sf・rcheckerb・ardp琴ttems・

　　　　0．80　　　　　　　　　　　　　　一

　この有限雲群の反射率が太陽が天頂に近い時はP－P近似に比べ過小，それ以外では過大という

傾向は，雲粒子に吸収がない場合かなり一般的で，他の場（Random，Composite　pattems）でも

得られている（Fig．4．L3）。図でCompositeと記してあるのは，異なる大きさの雲から成る場で
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Fig．4。1．2－bに比べ比はかなり小さい。これは拡大照射効果が小さくなるためで，それをより明確

に表したのがFig．4．1．4である。場は4つの大きさの雲を含んでいる（Table4，1．1）。太陽天頂角

60。で反射率の比はE，の変化に良く対応している。この図に示したEノは次節（4．1．6）式で定義し

た値を用いている。雲の大きさのばらつきが大きいとE∫も小さくなり比も小さい。
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．Fig。4．L3　As　in　Fig．4．L2except　forθ。＝60。

（H）有限雲群の反射率のパラメタリゼーション

　ノ〉。をパラメタライズするために，有限雲群の反射率（R（玩∫））が次の様に表されると仮定す

る。

R（わげ）＝1、EノノV　R（1） （4．1．4）

ここでR（1）は孤立雲の反射率で，ここでは立方体の値を用いる。また，1、及びE∫は次式で表

されると仮定する。

左一臨羅盗、♪ρ）／R（1）一、、、R，ρあθF，）／R、1，θF，）、，臨1

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．L5）
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　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　太陽入射方向から見た雲量

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Eノ＝　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．1．6）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　真上から見た雲量

ここに，R（ρρ）は平行平板雲の反射率を示す。（4．1．4）式は孤立雲の反射率を場の値に拡張する

ものである。
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Ratios　of　reflectance　from　composite　pattems2and3to　plane－paralle豆as　a　function　of

maxlmum　cloud　diameter．The　area　enhancement　r＆tio（E∫）and　the　interaction（1、）are

also　plotted．

Table4．1．1 Composite　pattems2and3are　composed　of　four　sizes　of　clouds（D1－D4）．ノV4is　the

number　of　each　cloud　size．The　total　number　of　clouds　is49．The　cloud　covers　are

O．2and　O．15　for　patterns2and3，respective艮y．
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Fig・4・L5Devlati・n・freflectivityfr・mEq．（4．1．4）（s・lidlines）f・rregulararray。fcub。ldalcl。udS

　　　　and　that　calculated　by　Monte　Carlo　method　atθ。＝30。．PP　indicates　the　deviation　due

　　　　to　the　plane－parallel　assumption（dashed　lines）．

　（4．1．4）式とモンテカルロ法を比較した結果をFig．4．1．5－aに示す。計算条件はFig．4．L3と同

じで，deviationは（4．L4）式による反射率とモンテカル・結果の比として定義されている。比較

のためP－P近似のdeviation（P－P近似による反射率／モンテカルロ）もプ・ットしてある。

（4。1．4）式は，P－P近似よりよく合っている。特にP－P近似は小さい雲量で悪いがパラメタリ

ゼーションは雲量への依存性も少ない。

　Fig。4．L5－bは，Random，Composite　pattemsの場合で，Fig．4．1．5－aよりはやや大きな

deviationだがP－P近似よりは秀れた結果を示している。

（2）地表面反射の影響

（i）有限雲群の反射特性

　これまでに述べた結果は，地表面反射が無い事を仮定していた。しかし，実際の大気は常に反

射率を持った地表面と接している。．光学的に厚い平行平板雲では地表面反射は殆ど場の反射率に

影響を及ぼさない。特に海洋の様な低い反射率の場合，その影響を無視することができる。これ

に対し有限雲の場合，雲と散乱せずに地表に到達するphotonがあり，その影響は無視できない

（Kobayashi・1989）・ここでは，雲の下に種々の反射率を持つLambert面を置き，その与える影

響を調べる。

　雲の場はregular　array等だが，前節では有限の広がりを仮定していた。しかしここでは無限に

広がっているものとする。また，位相関数は，C1雲粒度分布（Deirmendjian，1969），波長＝

0．62μm，屈折率＝L332でMie理論から計算したものを用いる。
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　Fig，4，L6に，凡／ノvをノvの関数として種々の地表面反射率についてプ・ットしたものを示す。

（A）・（B）は洛光学的厚さ一49・4・9の厚い雲及び薄い雲の場合である．太陽が天頂にある時

は，比較的地表面反射の影響は小さい。しかし，太陽天頂角が6ゲでは地表面反射が大きくなると

凡／禰急速に1に近づく認＞・・3では・P－P近似でもほとんど問題のなし・事が拠る．特購

い雲ではその影響は大きく，地表面反射率が0から0，07への増加でもP－P近似の精度は著しく増

加する。

Z
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の
Z

　　As＝O　　　　　　　　REG。ARRAY
　　　　　　　　　　　　　　　τ＝49

　、007　　、、＝＿　　　　　　　　　　　　　　　　　　　θ、冑60。

　　0．15　　　　、、、一、

　　0巳3　　　　　　、一一＿こ一一、、、

　　　　　．．、．．．．．一＝二7二三：三三三拷∫づダ

　　　　　　　　　　　α＝0。
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Z
＼
㊤
Z

　　As寓。　　　　　　　RE旦・ARRAY
　　　　　　　　　　　　　　τ＝4．9

　　0，07　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　α＝60’

　　ロロほ　　　　リサリリリ

　、』直二二二二＝二＝二こ＝＝；こ…三三ミ三…三ヨヨ思

　二＝二τこτこ＝三τ三；二；；；ヨ1多一一一

　　　　　　　　　　　α＝0。

墨
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1．2

，8

　　　　　　　　　　　・2　　　　．4　　　　．6　　　　．8
　　　　　　　　　　　　　　　　　　CLOUD　COVER

Fig・4・L6Therati・・feffectivecl・udfracti・nt・ge・metricc1・udc。ver（岬却）aSafuncti。n。fN

　　　　f・rregulararray・fcub・idalcl・udswithan・pticalthickness・f49・verareflecting

　　　　surface．

（五）地表面反射の影響のパラメタリゼーション

　平行平板雲において，反射率（A）を持つ地表面により増加する場（雲一地表面）の反射率

（δR）は次の様に与えられる。
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　　　　　　　　　　　　　δR＝／1，TT／（1一∠4、R）　　　　　　　　　　（4．1．7）

ここでR，Tは雲の反射率，透過率をあらわす。この式は丁及びRの入射角特性を無視している．

が平行平板雲ではその影響は小さいと言われている。有限雲群における増加（δR（肋∫））も同様

な式で表されるとする。但し，R，Tの入射角特性を考慮して，

　　　　　　　　　　δR（6c∫）　＝ノV　T（θo）Tわ／（1一ノV凡）　　　　　　　　　　　　　（4、．1．8）

と表す。ここで，T（θ。）は有限雲の太陽光に対する透過率，Tみ，凡は各地表からの反射光に対す

る雲の透過率，反尉率を表す。θ。は太陽天頂角を表す。（4．1．4）式を用いると，（4．1．8）式は

　δR（わげ）＝∠4，（1－1、E∫〈7R（1））（1一κ＜1、E／R（1）＞）／（1一、4、揮＜1、E∫R（1）＞）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．L9）

となる。ここに＜　＞は，半球上で入射角平均を取ることを意味する。雲の相互作用1、はここ

では，1、とノVがhnearであることを仮定して次式から求める。

　　　　　　　　　1、（θ。）＝1＋［R（P♪，θ。）／R（1，θ。）一1］　　　　　（4．L10）

さらに容易に＜　＞をとるために

　　　　　　　　　　　　R（ρρ）＝α＋6［1－cos（θ。）］　　　　　　　　（4．L11）

　　　　　　　　　　　　R（1）＝c十4［1－cos（θo）］　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．1．12）

を仮定すると結局δR（配∫）は

　　　　　　　　　　　　δR（わげ）＝（θN＋9〈～2）E∫　　　　　　　　（4．1．13）

と表される。ここでα，6，c，4，0，gは比例係数。

　Fig．4．L7に，（4．1．13）式によるδR（加∫）とモンテカル・法による値を比較してある。実線は

モンテカルロ，破線は（4．L13）式による値でやや過大評価しているのは簡単のため＜　＞で方

位角＝0（太陽方向）のみ高度角平均したEノを用、・たことによる。しかし，モンテカル・法との

差は小さい。

（血）有限雲群の反射率のパラメタリゼーション

　地表面反射の無い場合の有限雲群の反射率とδRを用いて地表面反射のある場合の場の反射率

を推定し，モンテカルロ法との比較を行う。Fig．4．1．8は，regular　arrayの場について比較したも
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Fig．4．1．7 Increase　in　reflection　due　to　a．reflecting　surface　a．s　a　function　of　cloud　cover．Solid

lines　show　Monte　Carlo　results．Dashed　lines　denote　corresponding　results　using

parameterization．

ので，deviationはFig。4。L5と逆にモンテ／パラメタリゼーション，モンテ／P－P近似，として求

めてある。小さい地表面反射率では，P－P近似の精度はあまり良くないのに対し，パラメタリ

ゼーションは地表面反射率，雲量にかかわらずほぼ一定の差を示している。Fig．4．1．9は条件を変

えて計算した例で，regular　array太陽方位角450，bar状の雲の場，雲滴に吸収のある場合そして

雲のsize分布（composite　pattem2，Table4．L1）について示してある。size分布では雲量は

0．15，これ以外は0．2としてある．太陽方位角450というのは，雲を対角線方向から照射した場合

で拡大照射効果が大きいため反射率も大きい。逆にsize分布では小さい反射率となっている。図

に示す様にP－P近似は，場や放射条件に大きく依存するのに対しパラメタリゼーションの依存性

は小さい。しかし，地表面反射率が大きくなるとP－P近似も1に近づき精度が良くなる。

4．1、4　おわり1こ

　有限雲群の短波長反射特性がモンテカルロ法の計算およびパラメタリゼーションによりかなり

明確になった。すなわち，有限雲群では雲の側面を太陽が照射する効果及び雲と雲の間の相互作

用が，平行平板雲の特性との差を生み出す基本的な役割を果たすこと，特に側面を照射する効果
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が大きいことが分かった。このパラメタリゼーションはかなり正確に有限雲群の反射率を予想す

る。しかし，その精度検討に用いた場はregul盆array等簡単な非現実な場であり，実際の大気に

見られる様な複雑な場でも有効か否かはまだ定かでない。さらにこれらの検討が必要と思われる。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　参　考　文　献

Deirmendjian，D．，1969：Electromagnetic　scattering　on　polydispersions．Elsevier，．290PP．1
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　　1853－1861．
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　　／．G80phツ3．1～θ3．，　89，7179－7185．

　　　and　J。A．Weinman，1982：Infrared　radiative　transfer　throuεh　a　regular　array　of．cuboidal

　　d6uds．／．ハ吻。3．S。ガ．，39，431－439』

Joseph，H．J．and　V．Kagan，1988：The　reflection　of　sol＆r　radiation　from－bar　doud　arrays．／．

　　σooρhッ3．Rθ3．，93，2405－2416．

Kobayashi，T．y1988：Parameterization　of　reflectiYity　for　broken　cloud，fields。議14孟勉o＆S6勾45，

　　3034－3045．

　　　，1989：Radiative　properties　of　finite　cloud　fields　over　a　reflectlng　surface，／．／1加zo3。Sc∫。，

　　46，2208－2214。

Welch，R　M．and　B．A。WielickL1984：Stratocumulus　cloud．field　ref！ected　fluxes＝The　effect　of

　　dou（i　shape．／．／1彦勉03．So∫。，41，3085－3102。

　　　and　　　　，1985：A　radiative　para薫neterization，of　str換tocumulus　cloud　fields。／．窺勉03，

　　S‘ガ．，　42，　2888－2897．
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4．2不均質層状雲の太陽放射伝達＊

　　（Short　wave　radiative　characteristics　of　horizontally　inhomogeneous

　　　stratiformcloud）

4．2．1　はじめに

　雲の放射特性は、平行平板の仮定で扱われることが多いが，現実の雲は水平方向に一様ではな

い。Fig．4．2．1は，1989年3月30日の雲内水平飛行で得られた雲水量の水平変動である。同日の観

測対象の雲は雲頂からの目視では一様な層状雲に見えたが，内部の雲水量には，水平方向た著し

い差があることがわかる。このような雲水量の非一様性が雲の短波放射特性に及ぼす影響を評価

することは，雲のリモートセンシングに通常用いられている平行平板雲の理論の適用の妥当性を

調べるうえで重要なことである。無視出来ない重大な影響があるならば，不均質性の影響をパラ

メタライズして取り込む必要が生じるであろう。

O
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O
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．
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o
う
×
益
＼
O

TI図E　SERIES　eF　し1囚．C
12＝50－12＝58　1N　CL〔〕UD
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？

0，00 ：20・00　　　　240・00　　　　360。00　　　　480．00

　　SECOND

Fig．4．2．1Time　series　of　liquid　water　content　from　aircraft　observation　on30March1989．

4．2．2　不均質雲の理論的取扱

　不均質雲の放射特性を調べるには，放射伝達方程式の解を求める方法と，モンテカル・法によ

る方法とが考えられる。前者の方法では3次元的取扱において計算量の点から限界がある。一

方，後者の方法では鉛直，水平の2方向の変動を与えることが困難であり，一長一短がある。放

射伝達方程式による取扱は，従来あまり一般的ではなかったので，以下に詳細を述べる。

＊　真野裕三（Y．Mano）

一262一



気象研究所技術報告　第29毎　1992

（1）基本方程式

　射出の無い2次元の放射伝達方程式は，

　　　卿1圭＋μ嘉一一た・＋編：π4φ’∫1～（μ，φ；μ’，φ’）4μ・

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　肋　　　　　　　　　　　　　　　　　十　　　P（μ，φ；μ0，φ0）F（μ0，φ0）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　4π

これを球面調和関数で展開すると，

2M－1　　　　　　　　舵＋1　　　　　　　　　勉＿1
ΣEK（卿；π’，窺＋1）∂現＋κ（卿；π・，糀一1）∂ぢ

π’＿o　　　　　　　　∂∬　　　　　　　　　∂∬

　　　　　　　　　　　　　　　　　　ルをユ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ゆ　　　　　　　　　　　　　　　　　∂1π・　　　　　　　　　　　　　　∂1π’
　　　　　　　　＋κ（η，解；n’，1一鵤）　　＋2（1＋δ那，o）∠，（π，勉；η’）　　］
　　　　　　　　　　　　　　　　　∂記　　　　　　　　　　　　　　　　∂z

（4．2．1）

一一4為（1一αX・）（1＋δ㈱）2π丑1鵯li 勉　　2　　　　勉
1．＋一たακ．P．（μo）F（μo）
　　π

（4．2．2）

ただし，

　K（卿；が，パ）≡1レP穿（μ）P穿（μ）4μ己（”；が）≡∫レP牙（μ）P穿（μ）4μ

phase　functionは，Heneyey－Greensteinのタイプを使用し，δ一M法を用・いる。δ一〃法は，

phase　functionをδ関数と2M－1次までの球関数展開の和として扱い，前方散乱の鋭いピーク

を効率的に表現するものである。展開の係数は，Heneyey－Greensteinのphase　functionとモーメ

ントが等しいという条件によって定める。実際の計算には，M三2の方程式を使った。雲の上

面，下面における境界条件は，雲の外部から入射する散乱光がないとして，Marshak9境界条件

を用いる。

　雲が水平方向に不均質であるため，消散係数等のパラメータは∬方向に変化する。したがっ

て，上式は，非定係数の線形偏微分方程式となり，平行平板の場合に使用されるような解析的な

解法は用いることができない。そこで，数値解法で解く必要がある。

（2）数値解法　．

　雲頂，雲底が水平であるとし，また水平方向には周期的境界条件を用いる。方程式の水平方向

の離散化には，差分法とフーリエ展開法のどちらでもよいが，ここでは差分法を用いた。鉛直方

向に関しては，雲の表面付近で放射場が急激に変化することを考慮して，雲の表面付近を密に表

現する鉛直座標系ξに変換してから，等間隔の差分法を用いた。
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∂z 1
∂ξ 1＋（毒1）

一2＝

θ

　方程式を離散化してセきる連立一次方程式は数千～1万元程度の大規模問題となるので，繰り

返し型解法を用いることになる。繰り返し型解法として，近年，pcr法のような共約勾配法の系統

の解法がよく用いられるが，〃1＝2の場合のfの方程式に適用すると収束が遅く，特に水平方向

の不均質性が非常に強い場合には，収束がほとんど停止するような事態も見られた，．各種の解法

を適用した結果，DR法（dynamic　relaxation　method）の収束が速く，不均質性の強い場合にも

問題が生じなかったので，これを用いた。

（3）計算例

　吸収が無く，消散係数がた＝々。・（1＋4COSω∬）のように単一周期で表現される場合の計算結

果をFig』43。βに示す。．4がoのとき平行平板雲であり，4が1に近づくにつれて不均質性が強く

なる。平均の光学的厚さは16である。Fig．4．2．2では，4＝1の場合のフラックス反射率は平行平

板雲（4＝0）のそれに較べて15％程度も低く，不均質性の影響は一般に無視することができな

いことが示されている．しかし，現実の層状雲は，均質の極端としての平行平板雲から，不均質

の極端としての有限雲までの間に位置するのであり，実際の不均質性の程度が観測によって知ら

れない限り，理論計算だけで不均質性の影響が無視し得るかどうモかの結論は下すことができない。

1．0

80

0、6

0．4

Ho－16、、WO－16H一“0（1＋dc・8⑩

一一一・』一「一一b
　　　　　　a

　　　　　　C

0．2 0．4

d 　　　ニ0．6　　　　0．8　　　　1．9

Fig。422Flux　refl“ctεnce　of　horlzontally　inhomogeneous　cloud．・a：Mont6Carlo　resdlt，b：

　　　　Numerical　solution，c：local　p・P・、apProximatiqn・
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4．2．3　航空機観測の対象となうた雲の不均質性

（1）1986年12月24日の例

　雲内飛行中のflight　pathに沿った雲水量の変化をFig．4．2．3に示す。この間に高度は，雲底か

ら雲頂まで約800m上昇した・サガ勾澗職平均して約80mである訟お・雲水量の空間ス

ペクトルは，l　km付近にピークを示一し，それよ’り小規模スケールでは，波数の約一1乗に比例し

て減少していた。また，雲水量のヒストグラムは，平均値のまわりに非討称で，雲水量が大きく

なるほど空間に占める割合が小さくなることを示している。・このことは，放射特性塗考えるうえ

で意味のある情報と考えられる。さて，消散係数の空間変化が雲水量の空問変化に比例すると仮

定し，消散係数の空問平均値を2／（100m）と指定して，Fig．4．2．3中に示した区間（約2．5km）

の変化が周期的に繰り返すような雲ρ放射特性を計算した5F㎏・42・4に・モンテカル・法と・2

次元P3近似の数値解法の結果を示す。両者の結果はよく一致している試陽高度縞暢合（μ

＝LO）には，反射率は，局所的に平行平板近似を行なってから平均した反射率とほとんど同じで

あり，ここで与えた雲の場合には，横方向の相互作用の効果が弱いことを示している。ただし，

用いたデータの空問分解能83m以下のスケールの変動が含まれていないごとに注意する必要はあ

る。太陽高度が低くなるにつれて，反射率は局所平行平板近似の反射率に比較して次第に大きく

なり，むしろ一様な雲の反射率に近くなった．この露うに，平行平板雲とは異なる反射特性を

持っていることが示された。’この例については不均質性の影響は最大15％程度であり，無視し得

ない大きさで昂った。

3．0

2．0

9／m3

1、0

Li叩idWateエC。ntent24Decユ986．ユ1h40m。ユ応3m

■0 20　　　　　　30
Diβta阜ce（㎞）

04

Fig．4．2．3Time　series　of　liquid　water　cont6nt　from　aircraft　observation　on24December1986．
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Fig。4．2。4Flux　reflectance　of　cloud　of24December　I986case。a：plane　parallel　approximation，b：

　　　　numerical　solution，c：Monte　Carlo　result，d：local　p，P．apProximation．

（2）1989年3月30日

　Fig．4．2．1は，雲の内部を水平飛行した際の雲水量の変動である。KINGの雲水量計と雲粒子ビ

デオ顕微鏡の観測値では雲水量の値に最大5倍以上の差があるので，絶対値には問題があるが，

空間変化は両者でよく対応していた。このような雲水量の変動がどの程度空間代表性をもつの

か，また，光学的厚さの変化に結びついているのかどうかを次の方法で調べた。

　King（1981）は，雲内のdiffusion　domainにおいて，上向きintensityと下向きintensityの比

を，Doublingの計算結果を用い七single．scattering　albedoに関係づけた。ここでは，

δ一Eddington法を用いて，上向きフラックスと下向きフラックスの比を光学的厚さに関係づけ

る。雲内のdiffusion　domain1での，δ一Eddington法の解は，

　i）　Conservativeの場合

　　　　　　F↑＿（1－9）（五1一γ）＋2／3（1／γ一1）
　　　　　　　　＿　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．2．3）
　　　　　　F↓　（1－9）（H一γ）＋2／3（1／γ＋1）
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γ；（1一∠4、）／（1＋z4、）

ii）Non－conservativeの場合

　　　　　F↑　　　∠）（1一εexp（一2た（〃一γ）））

F↓　　　　1－Z）2εexp（一2為（H一γ）））

D＝（1－3）／（1＋s）， 為＝｛3（1一ωo）（1一ωog）｝1／2

（4．2．4）

3＝｛4／3・（1一ωo）／（1一ωog）｝1／2

ε＝（1一。4、／Z））／（1－m、）

ただし，H＝雲の光学的厚さ，A、：地表面反射率，γ：雲の上面からの光学的距離，g：

assymetry　factor，ωo：single　scattering　albedo。

　King（1981）は，F↑／F↓が最大になる波長（可視）で¢onservativeを仮定し，（4．2．3）式に

相当する計算結果から（1－g）（H一γ）を求めた。（1－g）（H一γ）は波長にほとんど依存しな

いので，他の波長における値としても使用する。（〃一γ）は』，観測位置から雲底までの光学的距

離を表わしている。ここでは，0．5μmの波長でconservativeを仮定し，また，この波長付近では

雲粒サイズに対するgの依存性が小さい尊とからg＝0。85を仮定し，（4．2．3）式から（H一γ）を

求めた。このようにして求めた（H一γ）の時系列をFig．42．5に示す。雲水量め変化とよく対応

している。F↑やF↓自体は，雲水量との対応が悪いが，以上の方法を用いることによって雲水量

との対応が明らかになった。ただし，平行平板近似を用めていること，雲内では放射フラックス

が正確に測定できているかどうか等の問題が残っているため，光学的厚さの値は定量的に信頼す

るまでには至っていない。しかし，雲水量の変化が雲底までの光学的距離の変化と対応している

ことから，雲水量の変化が航空機のごく近傍だけだけでなく鉛直方向に平均した量の空間変化に

対応することが示された。

　そこで，雲水量の変化が雲の光学的厚さの変化を示しているものと仮定して，不均質雲の放射

計算を行ない，不均質性が雲の放射特性に及ぼす影響を評価した。Fig．4．2．1中に示した区間の変

化を光学的厚さの変化として与え，平均の光学的厚さは60とする。吸収が無い場合の計算結果を

Fig．4．2．6に示す．不均質雲の反射率は，一様な雲の反射率に比較して最大8％程度，今回の観測

の際の太陽天頂角では5％程度小さくなる。Fig．4．2．1中に示した区間は変化が比較的小さい区間

であり，全区間の変化を与えれば，不均質性の影響はさらに大きくなる。近赤外（1．6μm）で有

効半径10μmの雲粒サイズを仮定して同様の計算を行なうと，反射率にはほとんど影響はない

が，吸収率に最大5％程度の増加が生じた．これは，この波長域では，光学的厚さ60付近の変化
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に対して，反射率はほぽ飽和して変化が少ないが，吸収率は光学的厚さの変化の影響を受け易い

ことによる。

　こg例では，雲はかなり一様な層状雲であり，かつ光学的にかなり厚かったにもかかわらず，

Fig．4．2．3に示した程度の影響が評価された。したがって，一般に雲の放射特性に対する不均質性

の影響は無視できないものとしてさらに研究を進あていく必要があろう。
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Fig．4．2．5Time　series　of　optical　thickness　between　aircraft　and．cloud　base　estimated　from　flux
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4．3分解したVoigt線形を使ったLine－by－Line津による大気の吸収スペクトルの

　　計算＊

　　（Line－by－Line　computation　of　the　atmospheric　abso叩tion　spectrum

　　using　the　decomposed　Voigt　line　shape）

4．3．1序

　大気の透過関数は，気体ガスの吸収を含む放射伝達の問題において基本的なパラメータである。

多くの透過関数の評価方法が，大気放射学の分野で開発されてきた。Line－by－Line法による透過

関数の計算は，他の方法に比べると精度は良いが，長い計算時間と大容量の記憶媒体を必要とす

る。しかし，近年の計算機の発達は，急激に状況を変え，Line－by－Line法の使用はより容易なも

のとなりつつある。1960年代の後半から，分子の吸収線のパラメータのデータベース作成と更新

のため多くの努力がなされてきた（McClatchey砿αZ．，1973；Rothman，1981；Rothman窃αZ．，

198L1983a，1983b，1987）．それにより吸収線のパラメータが使いやすい形で整備されてき

た．この事も，Line－by－Line法による計算が容易にできる状況を作りだした。透過率や吸収率の

スペクトルの詳細な知識に対する要求は，感度の良い検知器や高分解能の分光器の開発とともに

急激に増えつつある。さらに，Line－by－Line法は，大気物理学やそれに関係した分野において，

広範囲の応用が考えられる。これらの分野には，．リモートセンシング，衛星気象学，大気の組成

の測定，実験室での分光測定の解析，気候モデルにおける放射スキームの開発などがある。

　Line－by－Lineモデルは，既に多くの研究者によって開発されている（Drayson，1966；Kunde

and　Magulre，1974；Scott，1974；Scott　and　Chedin，1981；Smith　oヵαZ．，1978，Clough　and

Kneizys，1979；Cloughθオα」．，1981，1986；Sasskind　and　Searl，1978；Karp，1978；Mankin，

1979；Shl，1981；Aoki，1988；Edwards，1988）。これらのモデルの中には，AFGLのFASCODE

（Smith　o孟αZ．，1978；Cloughθ厩」．，1981，1986）の様に汎用にできているものもある。しかし，

ここではrblack－box」として既存のモデルを使うことを避けるため，モデルの全体を作り直し

た．これまでの研究の多くは，Voigt線形の高速計算プ・グラムの開発や，波数領域におけるサン

プリング間隔の選択に注意が払われている。ここでもできるだけサンプリング点の数を減らすこ

とに努力をはらった。これまでのLine－by－Lineモデルでは，サンプリング問隔が経験的に決定さ

れている場合が多かった。また，高速化のため平均の半値幅を使用したり，Voigt線形を

DopplerとLorentz線形の一次結合で表したりするため誤差が生じていた。ここでは，経験的に決

める要素をできるだけ除くよう配慮してモデルを作った。

　我々の方法を簡単に述べると次のようになる。吸収線形を数個の補助関数（sub－function）へ

＊　内山明博（A．Uchiyama）
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分解し，吸収線からsub－fUnctionへの寄与は，sub－functionの形に応じて適当な間隔で計算す

る。分解したsub－functionから作られた吸収係数のスペクトルを重ね合わせて，最終の吸収係数

のスペクトルを得る。この考え方は，本質的には，吸収係数への遠く離れた吸収線の寄与と近く

の吸収線の寄与を別々に計算する方法と同じである。Clough　and　Kneizys（1979）は，この考え

方を系統的に発展させた。彼らは，Lorentz線形をsub－functionへ分解した。FASCODEにおい

ては，Voigt線形を，DopplerとLorentz線形の一次結合でVoigt線形を表現することによってこ

の方法を適用した。我々は，Volgt線形を分解する新しい方法を開発した。更に，間隔の広いデー

タを内挿して狭い間隔のデータと重ね合わせを行うとき，狭い間隔のデータが零であるかチェッ

クすることにした。これによって，内挿計算を行うとき，冗長な計算を行わずに済み，計算機の

記憶容量の節約になる。

　4．3．2節では，我々の方法による吸収スペクトルの計算方法，4．3．3節では，ここで開発された

Line－by－Line法を，吸収スペクトル，吸収係数の分布（k一分布），放射冷却・加熱率の基準値の計

算に使用した例を示す。

4．3．2　Line－by－Lineによる計算方法

（1）一般論

　波数レでの吸収係数奴レ）は，すべての吸収線の寄与を合計して次のように書ける。

　　　　　　　　　　　　　　　が
　　　　　　　　　　　た（レ）＝Σ］3f（T）∫∫（レ）ρ（”zε）．　　　　　　　　　　　、　　　　　　（4．3．1）

　　　　　　　　　　　　　　∫＝1

ここで，3護丁）は，温度丁での吸収線強度，五（レ）は∫番目の吸収線の吸収線形，ρ（徽）は，吸

収物質篇の密度である。吸収線形は，衝突の影響，Doppler効果などによって広がる。地球大気

の下層中では，衝突による広がりが支配的である。これは，Lorentz線形によってよく表現され

る。

　　　　　　　　　　　　　　　　1　　　　αL
　　　　　　　　　　　∫L（レ）＝π　2　　2・　　・　　（4・3・2）
　　　　　　　　　　　　　　　　　αム＋（レーレo）

ここで，α乙は，Lorentz線形の半値幅，レ。は中心波数である。吸収線のwingでは，吸収係数

は，分子によって違いがあり，Lorentz線形によって予測されるものより大きかったり，小さかっ

たりする。この様なとき，経験的な係数，κ（レ），を導入する．ことによって補正することがある。

　圧力が低い高度では，Doppler効果による吸収線の広がりを考慮しなければならない。

Doppler線形は，次の様に与えられる。

　　　　　　　　　　　　　　　　胴一α詣一卿（一（ン諸o））・ （4．3．3）
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　　　　　　　　　　　　　　　　　　！
　　　　　　　　　　　α・一レ・〔禦）2　　　　　（4・3・4）
　　　　　　　　　　　　　　　　勉6

ここで，ゐBはBoltzmanの定数，Tは温度，俄は分子の質量，oは光速である。Lorentz線形と

Doppler線形が同じ程度になる高度は，分子の種類，中心波数によって違う。

　Lorentz線形とDoppler線形を重畳したVoigt線形は，大気の吸収の多くの場合に適当である。

Vgigt線形は，次のように与えられる，

　　　　　　　　　　　∫∂（レ）一1K（鎧）．　　　　　（4．3．5）
　　　　　　　　　　　　　　　　αP況

ここで，

K（偽ッ）｛二嘉畜ぬ

　　　　　　　　　　レ『レ0
　　　　　　　躍　＝　　　　　　　　　　　　　，　　　　　　　　　　　αρ

　　α乙
ツ＝『　　αDO

∬，ly≧0．
（4．3．6）

（4，3．7）

（4．3．8）

関数K（∬，ッ）は，Voigt関数として知られ，複素確率関数の実数部である。Voigt関数は，解析的

に表現できず，数値的に評価しなければならない。多数の方法が考案されているが（Arm－

strong，1967；Drayson，1976；Pierluissi　o施Z．，1977；Huiθ重αZ．，1978；Humlek，1979；Whiting，

1968；Kielkopt，1973；Smith就αZ。，1978；Clough　oオα1．，1981），これらの方法の内いくつかは，

ッ≦1，∬＝1の領域で精度が悪くテストの結果，Drayson（1976）の方法が適当であった。

（2）Voigt線形の分解

　Doppler線形のwing部がLorentz線形のwing部に比べて極めて速く値が小さくなるので，た

とえ，αム／αo《1であっても，Voigt線形のwing部はLorentz線形で近似できる。Voigt線形の

この性質を利用して，Voigt線形のwing部を，数個のsub－functionへ分解する。レ．をVoigt線

形がLorentz線形で近似できる波数とする。吸収線形を分解するとき，以下の条件を課すことに

する。

　（i）sub－function　g（レーレ。）は，偶関数とする。

　（H）吸収線の中心でsub－functionの一階微分の値は零とする。

　　　　　　　　　　　　（弁〕，＝ソ，一・．　　　　　（4・3・9）

　（通）波数レ．でのsub－functlonの一階微分の値は，Lorentz線形の一階微分の値に等しいとす

　　る。
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　　　　　　（携）．F．．一（霧）．＝．，上（讐）．＝．．．　　　（4．3．1・）

　（助　波数レ．でのsub－functionの値は，Voigt線形の値に等しいとする。

　　　　　　　　　　　　　　　　9（レ．）＝∫η（レ．）．　　　　　　　　　（4．3．11）

はじめの二つの条件を満たす関数形として次のものを使うことにする。

　　　　　　　　　　　　　　9．（レ）＝α．（レーレ。）2＋わπ．　　　　　　　　（4．3．12）

係数α．とわ．は，三番目，四番目の条件から決定することができる。これらの条件は，sub－

functionのスペクトルを重ねて得る最終のスペクトルを滑らかにするためのものである。この様

にして，Fig．4．3．1に示した様にVoigt線形は，二つのsub－functionへ分解できる。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　噺胃

　　　　　　　　％　　＼　 ＼9．（レ）

　　　　　　　　　　＿2嘉iil……1…暴1………、織ぐ

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ソn

　　Fig．4．3．1Schematic　representation　of　a　line　shape　decomposition．

胴一｛な（レーレo）瀞一レo） forlレーレo【≦1レη一レGl，

for　lソーレo　l＞1レη一レo　l

　　　恥・一｛鴛謝　　　器二ll：畿lll：’

sub－function　F．（レ）とF．＋1（レ）は，次の様な性質を持っている。

（4．3．13）

（4．3．14）
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（4砦1レ））．＝．π上・。
（4．3．15）

Fπ＋1（レ＝レo）229（レ＝レ．）． （4．3．16）

前者の性質は，三番目の条件から明かである。後者の性質は，1レーレ。1》αムのとき，∫∂（レ）上

五（レ＞α♂π・1／（レーレ。）2であることより示せる。後者の性質は，F．＋1（レ）の半値幅は近似的

に1レーレ。1であることを意味している。従って，sub－functionに対する吸収係数の波数領域に

おけるサンプリング間隔を，決めるとき1レ．一レ。1の値を尺度に使える。

，上の手順を繰り返すことによって，Voigt線形は，吸収線形の傾きに応じて数個のsub－

functionへ分解される。

　このLine－by－Lineモデルにおいては，レ．は次の様にした。

1レーレ・1一｛ll二畿 forαム＞αo

forα乙≧：αL

（n＝1，2，…） （4．3．17）

これは，レ．は各ステップ毎に半値幅を4倍にしsub－functionのピーク値は，16分の1に選んだこ

とになる。

（3）サンプリング間隔

　サンフ。リング間隔の選択は，既にScott（1974），Clough　and　Kneizys（1979）によって調べら

れている。Scottは，半値幅の間隔αでも荷重関数の最大値のところを除けば，影響が無いことを

示している。また，Cloughand　Kneizysはα／4であれば全ての情報を保持できると結論づけてい

る。これらの結果に従って，ここでは，半値幅の4分の1，α／4，を最小単位とする。与えられ

た温度，圧力のもとでαとしては，

　　　　　　　　　　　　　α一憶』1：畿　　’（広318）

とする。ここで死とα・は，考えている波数区間の平均のLorentz幅とDoppler幅である。

（4）個々のスペクトルの重ねあわせ

　最後の吸収スペクトルほ，分解した吸収係数の重ね合わせによって作る。最後の吸収スペクト

ルを得るとき，間隔の狭いスペクトルは，間隔の粗いスペクトルを内挿することにより得る。そ

のとき，もし間隔の狭いスペクトルの値が零または計算されていないならば，粗い間隔のスペク

トルのグリッド上に内挿しない。この手順によって余分な点での内挿計算は省かれ，最後のスペ
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Schematic　representation　of　the　procedure　to　obtain　the　final　absorption　spectrum．

Superposition　and　interpolation　from　the　course　resolution　absorption　spectrum　to　a

finer　reso監ution　are　repea．ted．　Closed　circles　represent　the　absorption　coefficients

・riginallycalculated・Opencirclesrepτesentinterp・latedabs・rpti・nc・efficients・Cr・sses

represent　noninterpolated　grid　points．

クトルは，吸収係数の傾きに応じた適当な間隔で得られることになる。さらに，これによって計

算機の記憶容量を節約することができる。この手順を模式的にFig．4．3。2に示した。吸収線の中心

付近では，サンプリソグ間隔は狭く，吸収線のwing付近では，粗くなっている。

（5）不均質大気

　鉛直方向に，不均質な大気は均質な層を重ねることによって近似する。吸収スペクトルは，そ

れぞれの均質な層に対して計算する。波数間隔は，一般に下層大気で大きく，上層の吸収線の中

心付近で狭い。不均質な経路に対する透過関数を計算するときは，前もって均質の層のグリッド

点列を比較することによって共通の波数点列を決めて扱った。共通のグリッド点列は，各層のグ

リッド点列の間隔を比較しながら，適当な条件のもとに決めた6共通のグリヅド点での吸収係数

の値は，均質な層に対する吸収係数を内挿することによって計算した。

4．3．3適用例の結果

（1）吸収のスペクトル

　280～380cm－1の領域について，P＝1013．25mb，T＝260Kの水蒸気の吸収スペクトルをFig．

4．3．3に示した。更に，350～360cm一1の領域について，拡大し，分解して得られた個々のsub一
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（2）吸収係数の分布（k一分布）

　k一分布と，吸収係数の累積確率分布の例をFig．4．3．5とFig．4．3．6にそれぞれ示した．Fig。

4．3。5のg（logた）は，与えられた波数問隔に対して10gたとlog為＋4（log為）の間にある確率を示し

ている。Fig・4・3・6に示された，累積確率分布は，次の式によって与えられる。

ト
の
一
q
　
ト
ト
H
J
H
α
⊇
＜
ρ
q
O
叱
山

（
よ
・
っ
2
）
σ
、

101 FR〔うM　280。O　　TO　380．0

100

161
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隔
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Fig．4．3．5The　k－distribution　for　H20from－280to380cm－1at　T＝260Kゑnd　P＝1013．25，10and

　　　　O．1mb．
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G（た）一11㍗（　）4（　）、

一1一篇　）4（　）

（3〉放射加熱・冷却率

　Fig・4．3．7は，280～380cm二1での中緯度夏（McClatchey　et　al。，1971）の条件に対する水蒸気の

放射加熱・冷却率である。実線はLine－by－Line法による計算結果である。一方，白丸，○は，相

関k一分布法（Hansen窃αZ．，1983）による計算例である。この例のように，Line－by－Line法によ

る結果を近似的方法の基準値に使える．

閃N＝　280．0　　　　　380。0 同N：　280．0　　　　　380．0

（
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一1。0　　　　0．0　　　　　1．O

HEATING　RATE　 （K／DAY）

一〇腰2　　－0．1　　　0．0　　　0．1　　　0，

　　　　ERROR　（K／DA’r）
　　　　　　　　　　　　　　　　2

Fig．4．3。7The　H20heating／cooling　rate　without　continuum　from280to380cm－1for　mid－latitude

　　　　　summer　conditions．The　solid　line　is　the　heating　rate　calculated　by　using　the　Line－by－

　　　　　Line　method．Open　circles　are　the　heating　rates　calculated　by　using　the　correlated　k－

　　　　　distribution　method（15terms）．

（4）計算時間

　いくつかの気体に対して，吸収スペクトルを計算するために必要なCPU　tlmeをTable4．3．1に

示した（単位はラmili－second／line／cm－1）。計算は，T＝260K，P＝1013．25，100，10，1mbで

行った。計算は，HITACIM－280D上で行った。この計算機の処理スピードは，13～14MIPSであ

る。表のCPU　timeは，必ずしも極めて速いと言うものではないが，透過率，k一分布，放射加熱

・冷却率の計算には十分な速さである。Voigt線形を計算するために，特別には注意を払わな

かったが，吸収線形の計算を工夫すればCPU　timeを更に短くできる．
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Table4．3．1　The　CPU　time　required　to　calculate　the　absorption　spectra　for　various　gases．

1013．25η急6 100mδ 10m6 1ηめ

H20（280～380cm－1）

002（630～690cm－1）

03（1020～1080・ητ一1）

0，053

0，063

0，047

0，076

0，088

0，064

0．22

0．15

0．10

0．21

0．15

0．10

Unit：m漉一3εcoηdl／」狛ε／（cητ一1）

4．3．4　まとめ

　新しいLine－by－Lineの方法を開発した。この方法においては，Voigt線形を直接数個のsub－

functionへ分解する。各sub－functionは，それぞれ独立に吸収線の寄与を計算する。sub－

functionの基本形としては，2次の偶関数を使う。この関数形の導入によってsub－functionの半

値幅の近似値を，容易に推定できる。それ故，波数領域のサンプリング問隔を経験的に決める必

要はなくなる。最終的な吸収スペクトルは，それぞれの吸収スペクトルを重ね合わせることに

よって得られる。そのとき，狭いサンプリング間隔のデータを調べて，もし，吸収係数が零であ

れば，粗い問隔のデータのスペクトルをこのグリッド点へ内挿しない。これによって，不必要な

計算を省け，記憶容量の節約にもなる。

　新しいLine－by－Line法を，吸収スペクトルの計算，k一分布の計算，放射加熱・冷却率の計算な

どのいくつかの問題に適用した。その結果，地球大気放射の分野で十分使えることが示された。
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4．4　大気大循環モデルのための赤外放射スキーム＊

　　（An　infrared　radiative　scheme　for　general　circulation　models）

4．4、1　はじめに

　赤外放射は大気大循環の大きな駆動力の1つであり，その改良はモデル大気に大きな影響を与

えうる（e．g．，Ramanathan，1983）ので，精度の良いスキームを入れる必要がある。しかし，赤外

放射の計算は他の物理過程に比べ計算回数が多いので，高精度のスキームは計算時間の膨大さの

ため大気大循環モデルに導入されてこなかった。大気大循環モデル（GCM）用の赤外放射スキー

ムは種々あり（e．g．，Stephens，1984），広帯域スキーム、狭帯域スキーム等がある。前者は広帯域

の透過関数、吸収率、射出率を簡単な関数で近似するもので、帯域数が少ないので計算時間は少

なくて済む．後者はGoodyやMalkmusのランダムバンドモデルを使ったり（Morcrette　and

Fouquart，1985），k一分布法（Hansen砿α」．，1983；Chou，1984）を用いたりするものである。

ドップラー効果による吸収線の広がりが支配的な上部成層圏やその上層では上述のスキームで精

度良く計算するのは難しく（k一分布法のたの個数を多くとればできる），Line－by－Line法で予め計

算しておいた透過関数の表を用いる方法（Schwarzkopf　and　Fels，1985）が有効であるが，二酸化

炭素の15μm以外では使われていない。

　今回，我々はマルチパラメータランダムモデル（Aoki，1980）を用いることによって，高精度

（局所熱平衡近似が使える75km（～0．05hPa）以下の領域）でありながら，大気大循環モデルで

使えるほど高速の赤外放射計算法を開発した（Shibata　and　Aoki，1989）。また，モデルのなかで

時間積分をする際に生じやすい，赤外放射スキームに起因する2一グリッドノイズの解消法も考

案した（Shibata，1990）。本文はそれらを簡単に解説するものである。

4．4．2　マルチパラメータランダムモデル

　ある気圧面Pにおける上向き，下向き放射フラックスは次式で与えられる。

　　　　F↑（P）＝πB（T（P））十［πB（Tg）一πB（T3）］τ（P，P3）

　　　　　　　　　　　一l　　　　　　　　　　　　　T
　　　　　　　　　　　　　4Tノτ（P，Pノ）（4／4Tノ）πB（Tノ（P’））
　　　　　　　　　　　　　Tε

（4．4．1）

F↓（P）＝πB（T（P））十πB（T（0））τ（0，P）

　　　　　　　一∫　　　　　　　　T
　　　　　　　　　　4T■τ（P，P’）（4／4T’）πB（Tノ（Pノ））
　　　　　　　　T（0）

（4．4．2）

＊　柴田清孝（K．Shibata），青木忠生（T．Aoki）
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但し，πB（T）は波数間隔た2一ゐ1で積分された温度丁でのプランクフラックス，T（0）は大気上端

温度，Tg，Tsは地表面での地面温度と大気の温度，τ（P，P7）とτ（P，P’）は気圧面PとP’の間

の“Planck－welghted”透過関数で定義式は，

　　　τ（君μ）一lll－P）瀞（T）／ll1噛（T），・（“3）

　　　珈）一∫ll一μ）＆（Tゾ∫11　（T）』　　（広生4）

である。波数間隔を全赤外領域に広げると（4．4．3），（4．4．4）の透過関数はYamamoto（1952）

の放射図のそれと一致する。

　波数間隔をいくらにするかは精度と計算時間に大きく関わってくるが，ここでは吸収の重なり

を考慮して20－550，550－800，800－1200，1200－2200cm－1の4つにした。これはRoach　and

Slingo（1979）と同じ波数分割である。吸収バンドは水蒸気の回転帯と6．3μm，二酸化炭素の

10，15μm，オゾンの9．6，14μmであり，水蒸気の連続吸収は全波数に入れた。

　Line－by－Llne法（Aoki，1988）で1cm－1平均の散光の透過率を計算し，これをある基準の気

圧，温度，吸収物質量毎に作成しておく。これから（4．4．3），（4．4．4）式で定義される広帯域基

準透過関数を計算する。この基準透過関数を近似するのにAoki（1980）の開発したマルチパラ

メータランダムモデル（MPR）に水蒸気の連続吸収をも含むように修正して使った。MPRの関

数形は，

一lnτ（P，E，T，W；61，．．，6！2）

＝［（o正’Pθ）2十62’exp（63X十c5×2）］1／2r　o1’P召十〇9’WPe十〇11’WE （4．4．5a）

c1’＝clexp（。6オ）1

02’　＝c2exp（07彦十c8カ2），

‘9’　＝Cg　exp（clo孟），

cI1’＝cll　exp［cl2（1／T－1／296）］，

P召＝P1＋04，X＝ln（WPo），診＝n（T／To），

（4．4．5b）

但し，Wは吸収物質量，T。＝270K，Eは水蒸気圧である。水蒸気の連続吸収はLine－by－Line法
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（LBL）では温度依存が線形であるClough窃αZ。（1980）から計算したが，MPRではRoberts

θオα」．（1976）の指数関数的な温度依存形（c11’参照）を使った。

　MPRの係数は基準透過関数にMPRの透過関数が適合するように最小2乗法で決めた。精度を

上げるため気圧を4つの範囲（0．05－6．91，6．91－58．89，58．89－407．60，407．60－1013．25hPa）に

分け，それに応じて4つのMPRの係数の組を用意した（Shibata　and　Aoki，1989）。この措置に

よってMPRの透過関数の精度は良くなり，例えば，0．05－6．91hPaの範囲で二酸化炭素の15

μm帯，オゾンの9．6μm帯の与えた基準透過関数の幅はそれぞれ0．9979－0．8854，0．9997－0．954

3であり，MPRの誤差はそれぞれ0．0030，0．0007以内であった。

4．4．3　不均質大気の透過率

　均質大気については前述したようにMPRによって精度が非常に高い透過関数が求まるが，現

実の不均質大気についてはこれを等価な均質大気に変換してから透過関数を計算しなければなら

ない。2パラメータランダムモデルではCurtis－Godson近似がよく使われるが，オゾンや上部成

層圏では精度が良くない。ここではGodson（1953）の方法を使っている。以下，この方法を説明

する。

　均質2層からなる不均質大気を考える。それぞれの層の圧力，温度，吸収物質量をPf，Tゴ，W‘，

Z＝1，2とする（当面，水蒸気の連続吸収は考えない）。第1層の透過率は，

τ＝τ　（P1，Tl，W1）， （4．4．6）

ここでτは（4．4．3）もしくは（4．4．4）式で表現される均質大気の透過関数である。Godson

（1953）は1層と2層を通る透過率を次のようにおいた。・

τ2＝τ（P2乳丁3，W芽十W2）， （4．4．7）

但し，W穿は等価吸収物質量で，

τ（P1，T1，WP1）　＝τ（P2，T2，W学）， （4．4．8）

で定義される。MPRの透過関数は（4．4．5）式に示されるように簡単な関数ではないので

（4．4．8）式は解析的に解けず，計算時間の掛かる繰り返し計算が必要である。そこで，次のよう

に修正した方法を用いた。透過関数をライン部とウィング部に分けて，

τ＝τ2（P，T，W）　τω（P，T，WP）， （4．4．9）

τ4＝exp｛［（61’Pθ）2十〇2’exp（63X十65×2）］1／2－61’Pθ｝， （4．4．10）
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　　　　　τ四＝exp（Q’WPθ）・　，　　　　　　　（4・4・11）

等価吸収物質量をそれぞれ（WP’，W穿＊）定義する。

　　　　　τ4（P1，TI，W1）　＝τ2（P2，T2，W≦＊），　　　　　　　　　　、・　　　　　　　　　　（4．4．12）

　　　　　τル（P1，T1，W1）　＝τ”（P2，T2，ワV穿＊）．　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．4．13）

（4．4．12），（4．4．13）式はそれぞれ解析的に解ける。

　　VV’＊＝exp｛一｛c3一［‘書十4（751n［（（ln　（τ｛）　十〇1’Pθ）2一　（61’　Pθ）2／02ノ　］］1／2／2c5｝／Po，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．4．14）

　　　　　　　　　　　　　　　旧V穿＊＝一ln（τ望）　／Og’Po．　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．4．15）

第1層と第2層の両層を通る透過率はライン部とウィング部の積で与えられる．

　　　　　τ2＝τ名（P2，T2，WF≦＊十WF2）τゲ（P2，T2，ワ吟＊十WF2）．　　　　　　　　　　　　　　　（4，4．16）

ウィング部の光学的厚さは吸収物質量に対して線形であるので，τ2のウィング部は簡単に書け

る。

　　　　　τ穿（P、，T、，驚＊初，）一exp［一c，’（1）WIPe（1）一。，’（2）W、Pθ（2）］

　　　　　　　　　　　　　　　＝τ脚（P1，T1，W1）τ切（P2，T2，W2）　　　　　（4．4．17）

水蒸気の連続吸収を入れると，ウィング部のみが変わり，

　　　　　　　τ裂（P2，E2，T2，W穿＊＋W2）

　　　　　＝exp［一6g’（1）VVI　Po（1）一6g’（2）VV2Pθ（2）一6H’（1）玩7重E1－cll’（2）VV2E2］

　　　　　＿τψ（P1，E1，T1，W1）τ測（PみEゐ丁疹W2）．　　　’　　　（4．4．18）

Godson（1953）の方法を修正した場合は修正しない場合に比べて晴天モデル大気の冷却率や放射

フラックスの計算結果に殆ど差を生じなかうたが，計算時間は大幅に短縮された。
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4．4．4　透過関数の鉛直積分

　MPRを使った放射フラックスは（4．4．1），（4．4．2）式で計算するが，これらの式中の鉛直積分

は透過関数が鉛直に大きく変化するときは評価が難しい。ここでは，LBL（Aoki，1988）に倣って

各層内での関数形を仮定して積分した。LBLでは単色の場合の関係式，つまり，透過関数が

exp（一cW）に比例する（cは定数），を用いている。MPRでは2一パラメータのラソダムモデル

の強吸収域の関係式，即ち，透過関数がexp（一〇覇7一）に比例する（oは定数），を用いる。そうす

ると，鉛直積分は解析的に次のように求まる。

　　　　1147τ（　）B（7）一聾γτ（4／一）

　　　　　　　’十1
　　　　　　一一Σ2（βノーBゴー1）（lnτノー1一1！τノー1一（21nτゴー1）τゴ　　（4．4．19）

　　　　　　　ノ＝た　　　　　　　lnτ∫一1－1nτゴ

τHとτノの値が接近してくると（4．4・19）式は大きな計算誤差を生じるので，τ∫一1／τノ＞0．99の

ときは台形公式を使った．弱吸収域の関係式，即ち，透過関数がexp（一〇W）に比例する（oは定

数），を用いた場合も調べたが，精度は良くならず地表付近では逆に悪くなった。

　時間積分のように計算を繰り返す場合に（4．4．19）式を使うと2一グリッドノィズを生じるこ

とがある。その理由は，温度はフルレベルで計算（積分）されるのに放射フラックスはハーフレ

ベルで計算されるためである。放射計算のプランク関数はフルレベルの温度から内挿されたハー

フレベルの温度で評価されるので，フルレベルの温度に2一グリッドノイズがある場合もない場

合も同じハーフレベルの温度になるので，結果的に同じ放射フラックスを与える。これを防ぐに

はフルレベルの温度もプランク関数の評価に入れてやればよい。Fig．4。4．1のよ．うな鉛直座標の場

合，ハーフレベルブ＋1／2のフラックスは次の形で与えられる（Shibata，1990）。

F↑（ブ十1／2）＝πB（∫十1／2）［πB（Tg）一πβ（丁言）］τ（LT十1／2）

　　　蕩｛［πB（∫π1／2）一πB（ガ＋1／2）］＋㎞P（ガー1／2）云hP（歪＋1／2）

×［蓋男9≡1劣≡課謙i≡1離潔］1〒轟／

×2口nτ（∫一1／2）一1嘉（∫一1／2）一［讐τ（∫＋1／2H］τ（∫＋1／2），

　　　　　　　　［lnτ（ガー1／2）一lnτ（∫＋1／2）］

（4．4．20）

F↓（ブ＋1／2）＝πB（ブ＋1／2）一πB（1／2）τ（1／2）

一286一



気象研究所技術報告　第29号　1992

憾｛［・B（卜1／2）一　狂1／21］超ト1／2）プ（辞1／2）

×麟≡霧轟謙1三、辮溜］拝癖｝
×2［lnτ（H／2）一1！τ（∫一1／2）一［要τ（∫＋1／2）一1］τσ＋1／2！

　　　　　　　　　［ln　τ（ゴー1／2）一ln　τ（∫十1／2）］

（4．4．21）

　Fig．4．42（a），（b）は2一グリッドノィズの例を示すものである。Fig．4．4．2（a）は、（4．4．20）

（4．4．21）式を用いて求めた放射対流平衡温度で，Fig．4．4．2（b）は（4．4．19）式の積分を使って求

めた放射対流平衡温度からFig．4．4．2（a）の温度を差し引いたもの（2一グリッドノイズ）である。

　　　　　　　　　Ful1－　　　Half。

　　　　　　　　　　Level　　　Leve1

1！2

1

1112

2

2112

1

1－1／2

重th　layer

　　F↑．F↓

一　　Tg　（a！δt》T，W

1今1！2

LT－1！2

LT

LTやユ／2
　　　　！／1！／　Surface　！！／／！

Fig．4．4．1 Vertical　arrangement　of　variables．Dotted　and　solid　lines　represent　half－and　fulHeve互s，

respectively．Downward　and　upward　radiative　fluxes，F↑　and17↓　are　calculated　at

half－levels，lwhiletemperatureτtemperaturetendency（∂／∂診）箔andabs・rber

amount　W　are　ca五culated　at　fulHevels．
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（a）Temp6rature　profiles　in　the　radiative－convective　equilibrium．Circles，triangles，

pluses，crosses，and　rhombi　repreミent　the　temperatures　in81。N，63。N，45。N，27。N，and

9。N，respectively。（b）Temperature　differences　between　the　two　schemes　with　and

wlthout　the“correction　term”．The　meanings　of　symbols＆re　the　same　as　in（a）．
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4．4．5　Line－by－Line計算との比較

　モデル大気（McClatcheyのαZ．，1972）をPI／4で0．05hPaから地表まで40層に分割して放射冷

却率を今回の方法（MPR）とLine－by－Line法（LBL）（Aoki，1988）とで計算した。US標準大

気，冬季寒帯大気，熱帯犬気の水蒸気分布はWMO（1986）の乾燥大気モデルからとった。二酸化

炭素の濃度は330ppmvを使った．Fig。4．4．3（a）一（e）に熱帯大気の4つの波数域と全域の冷却率を示

す。Fig．4．4．4（a）一（e）はUS標準大気についての図である。局所熱平衡が成り立つ50km（～

l　hPa）より下ではMPRの計算結果はいずれのモデル大気にも300hPaに正の誤差（誤差は

Line－by－Line法との差），9hPaに負の誤差を生じるが，値は小さくそれぞれ0．2K／day，0．3K／

day以下である。50kmより上では局所熱平衡は崩れ始めるが，75km（～0．05hPa）までは近似

的に使えるので（Wehrbein　and　Leovy，1982），LBLの計算はここでは正しいと見なす。この領

域ではMPRの誤差は大きくなるが，最大でも0．8K／dayであり，非常に精度が良い。大気の上

端，下端でゐフラックスでみるとTable4．4．1のようになり，MPRの誤差は1W／m2で相対精度は

0．5％以下である。
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4．4．6　まとめ

　中間圏中層から対流圏で使える高精度・高速の赤外放射計算スキームを開発した。赤外波数領

域を20－550，550－800，800－1200，1200－2200cm－1の4つに分け，水蒸気の連続吸収，回転帯と

6．3μm，二酸化炭素の10，15μm，オゾンの9．6，14μmをそれぞれ入れた。均質大気の透過率を

マルチパラメータランダムモデルで表現し，不均質大気へはGodsonの方法を修正して適用し

た。晴天モデル大気の放射冷却率，フラックスをLine－by－Line計算と比較すると，冷却率の誤差

は対流圏で0．2K／day以下，成層圏で0．3K／day以下，フラックスの誤差は1W／m2であった。
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　　　Type

　　　Model

Atmosphere

F↑（tOP），W／㎡ F↓（sfc），W／㎡

MPR LBL DIF MPR LBL DIF

U。S．Standard

Mid－latitude

　summer
Tropical

263．32

283．22

291．64

263．32

283．11

291．44

十〇．00

十〇．11

十〇．20

282．60

346．02

393．78

282．47

346．87

394．30

＋σ．13

－0．85

－0。52

Absorption　due　to　H20，CO2（10and15μm），and　O3（9．6and14μm）is　included．
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　　　　第5章衛星データの利用
（Satellite　data　processing　and　utilization）

5．l　NOAA衛星データ処理プログラムと利用法＊

　　（TIROS－N，NOAA　series　satellite　data　processing）

5．1．1序

　物理法則に基づく長期予報や気候変動予測を不確かなものにしている要素の一つに，雲に関す

る物理過程の扱いが不備である点をあげることができる。このため，WCRP（World　Climate

Reserach　Program＝世界気候研究計画）の中では，雲の空問分布と時間変動の実態及び雲と太陽

放射・地球放射の相互作用の把握は，重要な課題として位置づけられている。この課題の遂行の

ため，ISCCP（Intemational　Satellite　Cloud　Climatology　Project：国際衛星雲気候計画），

GEWEX（Global　Energy　and　Watef　Cycle　Experiment：全球エネルギー・水循環研究計画）

等，世界的に様々な取り組みが実行・計画されている。これらの研究計画において，衛星搭載の

測器は全球の均質なデータを取得できる唯一の手段であり，衛星データの利用は重要課題となっ

ている。

　気侯形成にとっての雲一放射のフィードバック機構がどのように作用しているかよく分かって

いないが，r放射的に矛盾がない」雲と放射収支のデータセットがないことも研究の進展を妨げ

ている一因と考えられる。現在，雲のパラメータとしては，例えば，ISCCPでは雲量，雲頂高

度，雲頂温度，（可視の）光学的厚さなどが赤外と可視のそれぞれ1チャネンルの衛星データから

抽出されている（Schiffer　and　Rossow，1983）。これらは重要であるが，これらだけでは，全波長

にわたった放射収支の評価には不十分である。放射収支を正確に（精度良く）見積れる雲パラ

メータの抽出が望まれている。

　特別研究r雲の放射過程に関する実験観測及びモデル化の研究」においても，衛星データの利

用を計画した。一つは，航空機観測及び地上観測において，観測対象の雲物理特性と放射特性の

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ク
解析に使用する計画である。もう一つは，放射モデル，大気大循環モデルの検証用のデータの作

成に利用する計画である．前者の研究は衛星からのリモート・サウンディングに対する検証とい

うことにもなり，後者の研究において作成されるデータに物理的基礎を与えることになる。本研

究においての衛星データの利用は，前者の利用を行うことができ成果をあげることができたが，

モデルと比較できるような具体的な検証用のデータの作成には至らなかった。しかし，NOAA衛

星のデータ抽出のためのプ・グラムが整備され，容易に利用できるようになり，今後広い利用が

＊　内山明博（A．Uchlyama），青木忠生（T．Aoki）
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期待される。

　この章では，NOAA衛星搭載のデータの概要，本研究で開発された処理プログラムの概要，利

用例を示す。

5．1．2　TIROS－N，NOAAシリーズ衛星

　TIROS－N，NOAAシリーズ衛星は，米国NOAAによって，打ち上げられ運用されている現業

用の気象衛星である。1978年10月にTIROS－N，1979年6月にNOAA－6が打ち上げられて以来，

今目まで常に二機の衛星が運用され，現在NOAA－11，NOAA－12が運用されるに至っている。

NOAA衛星は気象庁気象衛星センターを含め国内に数ヵ所直接受信している施設があり，容易に

データを入手できる衛星であることと10年以上にわたって同じ種類のセンサーで観測を継続して

おり，気侯研究のデータを作成するのに適した衛星である。また，数は，多くないが多波長の観

測を行っており，より多くの情報の抽出の可能性がある。これらの理由から，NOAA衛星のデー

タを気象研究所においても利用できるようにすることは有益である。

　TIROS－N，NOAA衛星搭載の測器についての説明は，Schwalb（1978，1982）によって詳しく

記述されている。利用できるデータについては，Users　Guide（Kidwell，1988）に述べられてい

る。ここでは，AVHRR，HIRS，SSU，MSUについて簡単に述べる。

（1）Advanced　Very　High　Resolution　Radiometer（AVHRR）

　AVHRRは，画像を得るための測器である。各衛星の観測波長域をTable5。L1に示した。測器

の特性をTable5．1．2に示した。AVHRRデータは，APT（アナ・グ・ファクシミリ）や，

HRPT（HighResqlutionPictureTransmission，デジタルデータ）・として利用できる。AVHRR

は，走査型の放射計でTable5．L1に示したように4または5の波長域で観測している。TIROS－

N，NOAA－6，一8，一10は4チャンネル，NOAA－7，一9，一11，一12は5チャンネルである。画像データ

であるが，ch．3～ch．5を利用した海面水温の推定や，ch．1とch．2による植生分布の指標など定

量的にも使われている。

Table5．LI　Spectral　characteristics　of　the　TIROS－N／NOAA　ingtmments。

ckannelno． Bandwidth（岬） 　　IFOV
（mihadians）TIROS－N　　　　　　NOAA－6，』8，。10　　　、NOAA－7，一9，一11

1
2
3
4
5

0．55～0．90　　　　　　　　　0．58～0．68　　　　　　　　0．58　～0．68

0．725　～　1．10　　　　　　　　　0．725　～　1．10　　　　　　　　0．725　～　1．10

3．55～　3．93　　　　　　　　　3．55～3．93　　　　　　　　3．55　～　3．93

10．50～　11．50　　　　　　　　10．50’》　11．50　　　　　　　10．30　～　11．30

ck．41epeate（1　　　　　ck．41epeate（1　　　　　11。50～12．50

1．39

1．41

1．51

1．41

1．30
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Table5．L2　1nstmment　parameters　for　AVHRR

Instrument　parameteI Value

Ca．libration Stable　blackb6dy　and　space　backglound　fol　IR　chan－

nels．Noin丑ightvisiblechannelcalib・ati・not血e1than

space・

Cross－tlack　scan　angle ±55．4。flom　nadi！

Line　late 3601ine　pel　minute

Field　of　view 1．3mU賎1adians

Ground　Iesolution 1．1kmαiam6te1at　nadi！

Infraled　channel　NE△丁零 ＜0．12K　at300K
Visible　chamel　s／N宰率 3：1at　o．5％albedo

＊　：Noise　equivalent　diκe！ential　tempelatule

宰＊：Signal　to　noise　latio

（2）TIROS　Operational　Vertical　Sounder（TOVS）

　TOVSは，三つの測器から成っている．これらは，大気の鉛直温摩，水蒸気分布の推定に使わ

れる。これらの三つは，

　　　（a，）　　High　resolution　Infrared　Rad玉ation　Sounder（HIRS／2）

　　　（b）　Stratospheric　Sounding　Unit（SSU）

　　　（c）　Microwave　Sounding　Unit（MSU）

である。

（a）　High　resolution　In∫rared　Radiation　Sounder（HIRS／2）

　Nimbus－6に搭載されたHIRS／1を改良したもので，19の赤外域の波長と1つの可視域の放射

を測定する走査型の放射計である。CO，の15μm帯，CO2の4．3μm帯，H20の6，3μm帯の大気

からの放射を主に観測している。これらの観測放射から，鉛直温度分布，水蒸気分布を測定する

ための測器である。，走査幅は，±4915D（±ll20km）で，1ライン56ステップで観測しており地

球の大部分をカバーしている。Table5。L3にSSU，MSUとともに測器の特性を示した。Table．

5．1．4に波長特性を示した。

・（b）　Stratospheric　Sounding　Unit（SSU）

　SSUは，英国で開発された測器でCO2をセルにいれ選択的に吸収させる方法をとっている。

weighting　functionのピークは，セル内のCO2の圧力によって決まる。SSUのチャンネルの特性

をTable5．L5に示した。測器の特性をTable5．1．3に示した。

（c）Microwave　Sounding　Unit（MSU）

　MSUは，受動型のマイクロ波放射計である。55GHz域の酸素の吸収線を観測する。雲域での鉛

直温度分布の推定に使用される。Table5．L3，Table5．L6に特性を示した。
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1nstrument　parameters　for　TOVS　Sensors。

TOVS　Instlument　palameteI HIRS〆2 SSU MISU

Cahbr＆tion
Stable2blackbodies，

space　backglound

Stable　blackbody，

space

Hot　reference　body，

space　backglound，

scan　cycle

Cross－trackscanangleflom
m（lir

土49．5。 ±40．0。 ±47。35。

Scan　time 6．4sec 32．O　sec 25．6sec

Numbel　ofsteps 56 8 11

Angulal　FOV 1，250 10．o　o 7．5。

Step　angle 1．8。 10。 9．47。

Step　time 0．1sec 4．O　sec 1．84sec

Glound　IFOV　at　nadiI

（diamete・）
17．4km 147．3km 109．3km

Glound　IFOV　at　ena　of　scan

　　（CIOSS－tlack）

　　（along－track）

58．5km

29．9km

244km

186．1km

323．1km

178．8km

Swatck　widtk 士1120km 土737km 士1174km
Data　rate（bits　per　second） 2880 480 320

Step　and　dwen　time 0．1sec 4．O　sec 0．1sec

Table5．1．4 】日［IRS／2spectral　cha．racteristics。

HIRS
channel

numbeI

　Channel
　　centlal

wavenumbeI
　　（cm－1）

　central
wavelength
　　（μm）

　　Half

　　poweI
ban｛lwi（ltk

（cm｝1）

Maximun
　　　scene

tempelature
　　　（x）

　　　　Specined

　　　　　NE△N

（m卿（5r鵬2cガ1））

1
2
3
4
5
6
7
8
9
0
0
a
1
2
3
4
5
6
7
ね
8
9
0

　
　
　
　
　
　
　
　
　
1
　
1
1
1
1
1
1
1
　
1
1
2

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
1
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
1

9
0
0
3
6
．
3
9
0
0
5
7
5
8
0
0
0
0
0
0
0
0
0

6
8
9
0
1
3
4
0
3
2
9
6
8
9
1
4
7
6
4
4
6
0

6
6
6
7
7
7
7
9
0
2
7
3
4
1
2
2
2
3
2
2
6
5

　
　
　
　
　
　
　
　
1
1
　
1
1
2
2
2
2
2
2
2
2
4

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
1

5
1
9
2
7
4
5
1
1
6
5
3
2
7
2
6
0
4
3
0
6
9

3
マ
4
2
3
洛
3
」
コ
ー
5
3
」
5
渇
4
4
2
1
0
」
6

4
4
4
4
3
3
3
1
9
敏
2
τ
6
生
4
4
4
4
4
。
4
3
住

1
1
1
1
1
1
1
1
　
　
　
　
1

3
霧
藷
捻
菱
6
・
認
8
・
器
2
3
雛
器
㎜
㎜

　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
　
1

　　280

　　265

　　240

　　250

　　265

　　280

　　290

　　330

　　270

　　290

　　290

　　275

　260
　　300

　　290

　　280

　　260

　　280

　　330

　　340

　　340

100％A

　　3．00

　　0．67

　　0．50

　　0．31

　　0．21

　　0．24

　　0．20

　　0．10

　　0．15・

　　0．16

　　0．20

　0．20

　　0．19

　0．006

　0．003

　0．004

　0．002

　0。002

　0．002

　0．002

　0．001

0．10％A
C｝しannel10a　an（117a　are　use（l　on　NOAA－11．

Channe110a．n（117are　used　on　TIROS－N，NOAA－6～一10．
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Table5．1．5　SSU　channel　characteristics．

〆ckannel　　Centlal　　　Ce皿　　　　Plessule　of　　　　　　　NE△N

numbel　wavenumbe1pless皿e　weighting　function　（mW／（sl　m2cm－1））
　　　　　　（cm－1）　　　（mb）　　　　peak（mb）

1
2
3

668

668

668

100

35

10

15

5
1．5

0．35

0．70

1．75

Table5．L6　MSU　channel　characteristics．

Instmment　panmeteI Value

Ckannel　freqUenCieS

ch，annel　band　wi（1tk

　NE△T

50・3，53・74，54・9弓，57・95GHz

200MHz
O．3：K

5．1．3データの抽出・較正

　HRPTデータから必要なデータの抽出・較正については，Lauritsonθ重αZ．（1979），Plenet

（1988），中島・青木（1983）に記述されている。ここでは，簡単に述べる。

（1）デ∵タの入手

　日本国内に現在HRPT直接受信できる施設は，気象庁気象衛星センターをはじめ数ヵ所ある。

定常的に受信している施設は，気象衛星センター，東北大学大気海洋変動観測研究センター，東

京大学生産技術研究所などがある。それぞれ，保存しているHRPTデータのフォーマットに違い

があり，使用に際しては注意が必要である．本研究では，気象衛星センター，東北大学，国立極

地研究所の保存データを入力して処理するプログラムを開発した（国立極地研究所はTOVSデー

タのみ）。東京大学生産技術研究所のデータは，東北大学のフォーマットヘ変換可能である。

HRPTのオリジナルデータは10ビット／1ワードであるが，どの保存データも受信段階で，16

ビット／1ワード（2バイト／1ワード）に変換してある。

　データの入手は，気象衛星センターまたは，東北大学から入手するのが容易である。ただし，

気象衛星センターは，二機の衛星のうち一つしか受信していない。一方，東北大学では，主に日

本の上空を通過する軌道のみを受信しているので全てのデータがあるわけではない，また，デー

タの配布はボランティアで行われており多量のデータの取得はむずかしい。その他のデータの入

手方法としては，NOAA　Satellie　Data　Service　Divisionから直接入手が考えられる。南極域の

データについては，国立極地研究所を通して入手できるがAVHRRは画像変換したデータとな

る。HIRS，SSU，MSUのデータは，オリジナルデータを利用できる。
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（2）データ抽出

　HRPTのデータは，もともと10ビット／1ワードであるが，受信段階で16ビット／1ワード（2

バイト／1ワード）に変換されている。1HRPT　minor　frameは，AVHRRの1ライン分に相当す

る。このうち，520ワードにTIPデータが入っている。TIPデータは，HRPT　major　frame（mi－

nor　frame3つ）内では同じデータが入っている。HRPT　minor　frame内のTIPデータは5つ

のTIP　minor　frameを構成している（すなわち，104ワードで1TIP　minor　frameである）。TIP

dataは8ビット／1ワードで，HRPT　minor　frameに組み込まれるとき，LSB側に2ビットデー

タを付加されている。HIRS／2は，TIP　minor　frameをI　elementとして64個のelementsで1ラ

イン分のデータを構成している。キャリブレーション用のデータは，40ラインに1回（256sec毎

に）宇宙空問，内部低温ターゲット，内部高温ターゲットを1ラインづつ測定してデータを取得

する。

　MSUのデータは，TIP　minor　frame内に8ビットワードで4つある。MSUデータは8ビット

のデータを二つ合わせて16ビットで1ワードである。1ラインは，512ワードであるが，112ワー

ドだけが有効データである。8ワードで1グループを構成し14グループが1ライン分に相当する。

12，13番目に宇宙空間，内部ターゲットのデータが入っている。

　SSUのデータは，16ビット／ワードで，1つのTIP　minorframe内に3つデータがある。1ス

キャンに32秒かかり，1TIP　major　frame（320TIP　minor　frame分）のデータが必要である。1

ラインは，4秒のdwell　periodで8回行う。TIP　major　frame　O及びminor　frameOではじまる

ラインは，キャリブレーション用のデータを取得するラインで宇宙空間及び内部ターゲットを観

測する。

（3）データ処理

　気象衛星センターのFACOM230－75のシステム（1987年2月まで）で使用されていたHRPT

データ編集・較正．（NVAOOO）プログラムを気象研究所で使用できるようにした。気象衛星セン

ターの保存用HRPTデータを入力し，指定したAVHRRの1チャンネル，HIRS，SSU，MSUの

データの抽出・較正を行う（Fig．5．1．1参照）。

　気象衛星センターから常にデータの入手ができるとは限らないので，上記プログラム以外に別

のフ。・グラムを作成した。AVHRRデータの抽出・較正は，HRPTのminor　frameが1ラインに

対応しているのと，10ビット／1ワードのデータを16ビット／1ワードに変換してあるのでデータ

処理にはほとんど問題はない。

　TOVSデータの処理では，入手先データ毎にHRPTデータのフォーマットやTIPデータのワー

ド位置が違うので，まずTIPデータの抽出を行いそれ以降のデータ処理を共通にした（Fig．

5．L2参照）。TIPデータの抽出の際には，HRPTminorframe内では，同じデータが繰り返される
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Fig．5．1．2

　HRPT　data

　　　　　　　O

　　　　　Radiometer
　　　　　cons量ant

　　　　SYSlN　data

気象研究所技術報告　第29号　1992

HRPTdata
editing＆
calibratlon

　　　　　　AVHRRdata

　　　　　　　口

　　　　　　TOVS　data

AVHRR　and　TOVS　data　extraction　and　calibratlon　processing　for　HRPT　data　archived

by　the　Japan　Meteorological　Agency，Meteorological　Satellite　Center．

　HRPT　data

Radiometer
constant

APT
lnformation

SYSlN　data

TlP　data
Extraction

TOVS　data
editing＆
ca監ibration

rbit　calculation

FOVposi粟ion

　　　　　　’TIPdata

　　　　　　TOVS　data

Diagram　of　processing　for　TOVS　data　extraction　and　calibration．Tip　data　are　extracted

from　HRPT　data　before　the　processing　of　TOVS　data　extraction　and　callbration．

Sate服e　orbital　data　and　the　table　of　FOV　positions　are　added　to　TOVS　data。
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のでデータのチェックを行う。また，TIPデータは，LSB側に2ビット付加（1ビットは常に

1）し，even　parityのデータとしてあるので，parityのチェックを行う。このようにして一度抽

出したTIPデータを入力してTOVSデータの抽出・較正を行う。

（4）軌道計算

　衛星搭載の各センサーがどこを見ているのかを知るためには，衛星がいつどこにあるかという

情報が必要である。NOAA衛星の軌道情報（APT情報）は，GTS回線を通じて米国のNOAAか

　　　　ごら配信されている。気象衛星センターでは，そのデータを累積保存している。衛星の位置は，

APT情報の中のPart　IVの軌道6要素を用いて，NOAA　Technical　Memorandum　NESDIS16

（Nagle，1986）のAppendix　C（Brouwer－Lyddane　model）を用いて計算できるようにした。こ

のモデルによる計算は，理論とAPT情報内の6要素が適合していないため若干の誤差がある。こ

のための補正方法がNagle（1986）によって示されている。Nagleの方法で補正を行って，APT

情報のPart　Hの軌道情報と比べた結果では，補正を行っても著しく精度が向上するということは

なかったので，ここでは特に補正は行わない。

　ここで開発したプ・グラムにおいては，APT情報をもとに計算した衛星位置と各センサーの

FOVの位置の情報をHRPTから抽出したデータに付け加えデータ利用の際の利便を図った。軌

道情報は，10秒問隔の衛星位置をデータに付加した．FOVの位置は，AVHRRの場合100ライン

おきに1ライン10ピクセルぐらいで位置を計算し，テーブルとしてデータに付加した。衛星位置

の内挿，FOV位置の内挿方法はAppendix5．1．A，5．1．Bを参照されたい。

5．1．4利用例
（1）AVHRR，HIRSの表示例

　上記のプ・グラムによって，HRPTから較正済みでFOVの位置が計算できるデータセットが

できる。これらを利用することによってAVHRR画像などを容易に描ける。クィック・ルック用

にAVHRR等のデータを表示するプログラムを作成したので，それによる出力例を以下に示す。

　横軸にスキャン方向，縦軸にライン方向をとって表示した図をFig．5．L3に示した。図には緯度

・経度線を重ねて表示してある。FOVの位置のテーブルを使って（ライン，ピクセル）と（緯

度，経度）の変換ができるので元のデータを任意の地図に重ねて表示することもできる。Fig．

5．1．4に1989年6月22日の13：00（JST）に日本上空を南から北に通過して行ったNOAA－11によ

るAVHRR及びHIRSの観測値を地図に重ねて示した。
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（a）　ch」　（Visib口e）
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（b）　ch、3　（3．7μm）
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2
（c）　ch，4（10．5μm）

Fig．5，1．3 Examples　of　AVHRR　image．The　abscissa　is　the　scan　direction　and　the　ordinate　is　the

direction　of　satellite　movement．The　brightness　levels　in　the　images　are　relative　values．

（a）AVHRR　ch．1（visible），（b）AVHRR　ch．3（3．7μm），（c）AVHRR　ch．4（10．5

μm）．In　the　image（a），the　darker　parts　mean　higher　reflectance．In　the　images（b）

and（c），the　darker　parts　mean　lower　brightness　temperatur6。Latitude　and．lohgitude

lines　are　drawn　on　the　image．

（2）軌道計算プログラムの利用例

　HRPTデータ編集・較正プログラムとともに作成した軌道計算プ・グラムは精度はそれほど良

くないが簡単に計算できるので，航空機観測，地上観測の際NOAAの軌道，通過時間，通過方向

の予測に利用し観測の実施方法の決定の資料にした。例えば，1989年6月22日のNOAA－11の軌

道（sub－satellite　pointの位置）を示すとFig．5．1．5のようになる。実線で囲まれた領域は

AVHRRの観測域，破線で囲まれた領域はHIRSの観測域である。図の中の時刻はUTCである。
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AVHRR　ch．1image　and　HIRS　ch．8image．The　resolution　of　image　is　reduced　to

O．25。×0．25。（longitude×latitude）．The　images　are　projected　onto　the　geographical

map．The（line，pixel）position　is　converted　to（longitude，latitude）posi㌻ion　using　the

precalculated　table　and　the　method　shown　in　Appendix5．1．B．
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An　example　of　NOAA－110rbital　sub－satellite　points　once　every　minute．The　unit　of

time　is　UTC．The　area　enclosed　with　solid　lines　and　broken　lines　can　be　observed　by

the　AVHRR　and　the　HIRS　sensors，respe？tively。
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5．1．5まとめ
　NOAA衛星のデータは，容易に入手でき，継続性があり，多チャンネルのデータである等の利

点があり，その有効利用を図ることは気候研究にとって有益であるので，そのデータを扱うため

のプ・グラムの整備を行った。

　現在，日本国内でHRPTデータの入手が比較的容易な気象衛星センター，東北大学大気海洋変

動観測研究センター，国立極地研究所のHRPTの保存データの処理ができるようになった（ただ

し，国立極地研究所のデータはTOVS処理のみ）。同時に，FOVの観測位置を計算するためのプ

・グラムも開発した。これにより，AVHRR，HIRS等のデータを定量的に利用できることになっ

た。今後，ここで開発されたプ・グラムによるデータ利用を進める必要がある。

Appendix5．1．A　衛星位置の内挿

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　テ
　時刻孟1とむ2の衛星位置をVST1，VST2とする。孟1と孟2の時問間隔は，短いとする。軌道面をγST1

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ヘジ

とVST2を含む平面とする。時刻t（孟1＜診く孟2）の衛星の方向は，γST1を△θだけ軌道面上で回転し

　　　　　　　　　り　　　　　　た方向とする。△θは，γST1とVST2のなす角を時間に比例させ配分する。衛星高度も，時間に対

して線形に内挿する。

端

嘱 、 、

り玲丁2

　　玲4T
　△θ
）　漏

葭

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Fig。5．1．A，11nterpolatlon　of　satellite　position。γop　is　a　vector　perpendicuiar　to　the　orbital　plane．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　

　　　　　　VEQisthepr・jecti・n・fγ・P・nt・theplane・ftheequ＆t・r・γxis、avect・rlying

　　　　　along　the　intersection　of　the　orbital　and　equatorial　planes．The　direction　of　satemte

　　　　　P・siti・n扁）iscalculatedbyr・tatingthe偏vect・rby△θ・nthe・fbital

　　　　　Plane．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　軌道面の回転は，次のよう、にして行う。軌道面に垂直なベクトルVopは次のように与えられる。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一一一一〉　　　　　　　　　1／5T1　×　VST2

　　　　　　　　　　　VOP　＝
　　　　　　　　　　　　　　　り　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1γSTII・IVST2［
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　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ヨγoρの赤道面への斜影をV即とすると，次の式で表せる。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　VEQ＝（V・P（1），V・P（2），0）。

赤道面と軌道面の交線の方向は，次の式で表せる。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　一一〉　　　VOP×VEQ
　　　　　　　　　　　　Vx　＝
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　IVOP『・IVEQI

　　　　　　うVx，Vopに垂直な単位ベクトルは，次の式で与えられる。

　　　　　　　　　　　　　　　　　チ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　Vy＝VOP×VEQ

・4，R。fを以下のように定義する。

　　　　　※影☆罷i〉畔遡）

これらを使って，内挿した方向は，次式で与えられる。

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　γ3AT＝14・Ro孟・∠4』VST1，

ここで，！生言は行列ハの転置行列である。△θは，次式で与える。

　　　　　　　　　　　　　　　孟一力1　　　　　　　　　　　　　△θ＝　　 θ，

　　　　　　　　　　　　　　　診2一オ1

　　　　　　　　　　・一吋1壽●焦，）・

衛星高度は，次式で与える。

　　　　　　　　　　　　孟一オ1　　一一〉　　　一→　　　　 一一→
　　　　　　　　　　7＝　　（IVST21一［VSTII）＋［VSTll
　　　　　　　　　　　　オ2一オ1

Appendix5．1．B　視野方向の内挿

　視野（FOV：Field　of　View）方向の内挿は，100ラインおきに，1ラインあたり10程度のピク

セルに対してFOVの位置を計算し，テーブルとしてAVHRRデータファイルに付け，そのテー

ブルを内挿することによってFOVの位置を計算する。1ピクセル毎にFOVの位置を正確に計算

することは時間がかかり無駄であるので，テーブルを内挿する。

　ライン間の内挿は線形に行っても誤差は問題になる程度でないが，スキャン方向の位置は，多

　　　　　　　　　　　　　　　一306一
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少工夫を要する。／1ライン上の11ピクセルと12ピクセルの間の1ピクセルの位置を内挿するとす

る。地球の中心と衛星を結ぶ方向と地球の中心と地球上のFOVの位置を結ぶ方向のなす角を

β（∫）とする。このβ（1）を重みにFOVの方向を内挿する。

　　　　　r　＿　β（1）一β（11）　　r2　　　β（12）一β（1）　　rl
　　　　　rrl一β（12）一β（11）●lr21＋β（12）一β（11）Olrlr

β（1）は，ノミナルな高度または，問題としている時間内の平均高度を使い，地球を球と仮定して

あらかじめ計算しておく。この方法による内挿誤差は1ピクセル以内である。

SATEU」TE

β（∫）

Fig．5．1．B．1 Relation　between　the　satellite　position　and　FOV　on　the　earth．

the　satelhte　position　vector　and　FOV　position　vector．

βis　an　angle　between
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5、2　衛星の赤外域の波長でみた雲＊

　　（lnfrared　view　of　clouds　using　the　instruments　on　NOAA　series

　　satellite）

5．2．1序

　巻層雲など上層の氷雲を対象とした地上観測では，観測を実施したときは，NOAA等の衛星

データを収集・解析し，巻層雲からの上向き放射の特性を調べた。巻雲の総合観測の際に得られ

た衛星データは，雲の放射特性を明らかにするためだけでなく，リモート・サウンディングの研

究の基礎資料ともなる。現在，雲のパラメータとしては，例えば，ISCCPでは雲量，雲頂高度，

雲頂温度，（可視の）光学的厚さなどが赤外と可視のそれぞれ1チャンネルの衛星データから抽

出されている（Schlffer　and　Rossow，1983）。一般に，衛星からのリモート・サウンディングは，

観測対象の光学的性質の違いを利用して行う。衛星に到達する電磁波は伝達していく途中で地表

面・海面，大気中に浮遊する物質，大気と相互作用しながら衛星に到達する。そのため一波長だ

けで途中の光路の影響を取り除いて観測対象についてだけの情報を抽出することは困難である。

より正確により多くの情報を得るには多波長による観測が不可欠である。

　ここでは，1989年6月30日の地上観測の際に得られたNOAA衛星のデータについて，定量的

な解析の前段階としてNOAA衛星のサウンディング用のチャンネルではどのように見えている

か，すなわち，赤外域の多波長による観測値に雲の物理特性1（粒径，相（水・氷），雲水・雲氷量

など）の違いを反映した差が検出されているかどうかという視点で，赤外チャンネルによる雲パ

ラメータの抽出の可能性について調べた。

5．2．2NOAAシリーズに搭載されているサウンディング用放射計の特徴

　サウンディング用の測器は，TOVS（TIROS　Operational　Vertical　Sounder）と呼ぼれ三つの測

器から成っている。それらの三つとは，HIRS／2（High　resolution　Infrared　Radiation　Sound－

er），MSU（Microwave　Sounding　Unit），SSU（Stratospheric　Sounding　Unit）である。

TIROS－N，NOAAシリーズのサウンディング用の放射計の各チャンネルの特徴について簡単に

まとめたものがTable5。2。1（Smithθ厩1。，1979）である。これらの測器はもともとは大気g鉛直

温度・水蒸気分布を推定するための機器であり，これらがすべて雲パラメータの推定に役立つわ

けではない．MSUは雲域での鉛直温度分布の推定（即ち，雲の影響をあまり受けない），SSUは

成層圏の温度分布の推定のための測器であるので，ここではMSUとSSUのデータについては調

べない。

＊　内山明博（A．Uchiyama）
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HIRSのch．1～ch．7は，CO2の15μm帯の中心から10μmの大気の窓にかけてCO2の吸収が

だんだん弱くなるように選ばれた鉛直温度分布推定用のチャンネルである。Ch．8は，赤外域の大

気の窓のチャンネルであり，ch．9はオゾンの9．6μm帯のチャンネルである。Ch．10～ch．12

は，水蒸気の鉛直分布とCO2のチャンネル，窓のチャンネルに対する水蒸気の補正のためのチャ

ンネルである。Ch、13～ch。17は，CO2の4．3μm帯の中心へ向かって吸収が大きくなるよう選ば

れた鉛直温度分布推定用のチャンネルである。Ch．18，ch．19も，吸収の少ない窓であるが，日中

は太陽放射の影響を受ける。Ch．20は，可視域のチャンネルである。

Table52．1　Characteristics　of　TOVS　channels（Smith　o診αZ．，1979）．

HIRS　　　　Chan既el　　　　Ceatra是

Channel　　centml　　wavelength
number　wave“umber　　（μm）

　Pr五且c三paI

absorbing

CO馳5tituents

　Levelof
peakenergy
contribution Purpo…絶of　the　radiance　obsにrvatlon

1
2
3
▲
万
5
6
7

668
679
691
704
716
732
748

15．00

14．70

14．50

14．20

14．00

13．70

13．40

　CO2
　CO2
　CO2
　CO2
　CO2
CO2／H20
CO2／H20

30mb
60mb

100mb
40σmb
600mb
800mb
900mb

丁伽♪αα‘π7850側4伽g．．The15一μmレand　channels
　prov五de　better　sen5五ε五v…ty　to　t｝1e　temperature　of

　relatively　cold　regio皿s　of　the　atmosphere　than　ca豆

　be　achieved　with　the4．3・μm　band　chan豆eLs．Radi－

　ances　in　Channe里s　5，6，aΩd　7　are　a置so　used　to

　calculate　the　heigムt5and　amounts　of　cloud　within

　the　HIRS五eld　of　view．

8 898 11．10 Wiadow Surface 5露がG‘6’8”多少θ7α露r6and　cloud　detection．

9 1038 9．70 03 25mb 7「0侮‘0呂0π8COnCent『atiOn。

0
1
2

1217
1364
1484

8．30

7。30
6．70

O
O
O

H
H
H

900mb
700mb
500mb

％G観”αρo■50μ”4動9，　Prov…des　water　vapor　corr㏄一

　tions　for　CO3and　window　cha“nels．　The6．7一μm
　channel　is　a監9D　u5ed　to　det㏄t　thin　ciτrus　doud．

3
▲
τ
【
」
6
7

1
1
1
1
1

2190
2213
2240
2276
2361

4．57

4．52

4．46
4．40

4．24

　
　
0
0

0
0
N
N
2

2
2
／
／
0

N
N
2
2
C

　
　
O
O

　
　
C
C

1000mb
950mb

　700mb
400mb

　　5mb

丁伽少61α伽7650駕”4勃g．　The4ふμm　baRd　channeLs
・provide　better8ensit五v三ty　to　the　temperature　of

　reladvely　warm　re癖on80f　the　atmosphere　thaa
　can　be　achieved　with　the15・御m　band　channels，

　Also，the　sho鴬一wavelengthτadiances　are　less　se隠si・

　tive　to　cbud5than　those　for　the15一μm　region。

8
ハ
ソ

ー
－

2512
2671

00
70

4
3
。

Window
Window

Su㎡ace

Surface
S駕がα‘6嫌ρα伽76。Much．1ess5ensitive　to　c！ouds

　a既d　H20than　the11一μm　window．　Used　with
　11一μm　chaa駆el　to　det㏄t　cloud　contaminatio聴a皿d

　derive　surface　temperature　under　partly　cloudy
　sky　condition5．　Simukaneous　3．7－　and　4・0一μm

　data　enable　reflected　501ar　contr三bution　to　be

　eliminated　from　observations．

20 14367 0．70 Wi義dow qoud αo挺44¢陀‘躍oπ．　Used　during　the　day　wkh4．0－and

　11。μm　window　chan既els　to　de丘ne　clear丘elds　of

　V三ew．

MSU
Frequency
　（GHz）

　Principa置

abgorbing

constitue“ts

　Levelof
peakenergy
contribution Purpose　of　the　radiance　observatlon

1 50．31 Window Suτface 3μ，コ庖‘6　¢”3f55♂脚診y　and　‘Jo駕4　‘z’佛μσ’♂o”　determ三一

　ロation．

2
3
▲
τ

53．73

54．96

57．95
O
O
O

■
D
b
t
D
m
m
m

OO
OO
90

僧
4
3

T㎝ψ6rα伽■8　50鴛”4魏g．　The　microwave　channels
　probe　through　clouds　and　can　be　used　to　aUev三ate

　the　五nauence　of　clouds　on　the　4、3－　and　　15一■m

sou皿dingchannels，

SSU
Wavelength
　　“m）

　Principal

absorbi卓9

const至tuents

　Levelof
つeak　energy

co員tribution Pロrpo3e　of　the　radiance　observadon

1
2
3

15．0

15．0

15．0
0
0
0

C
C
C

15．Omb

4。Omb
1．5mb

T6”ψσα’蹴850影”直π9，　Using　CO2gas　ce聡s　a馳d

　pressure　modu置atioa，the　SSU　observes　thermal
　em玉ssions　from　the　stratosphere．
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　荷重関数（weightlng　functionNま，Fig。5．2．1（Smith召印Z．，1979）の様になっている。

HIRSのch、1～ch．3，ch．17は，圏界面付近より上からの寄与が大きく対流圏の雲の検出には使

えないことが推測できる。Ch．4，ch．5，ch。12などは，下層に雲があっても検出できないことに

なるが，このことは逆に，下層に雲があってもその影響を受けることなく上層の雲だけを観測で

きることになる。

　NOAA－11，一10のAVHRRとHIRSの各チャンネルの応答関数（responce　function）を図示す

ると，Fig。522（a），（b），（c）の様になる。NOAA－11のHIRSのch．10とch．17は，Table5．2．1

の位置とは違っておりそれぞれ波数796cm1（波長12．6μm）と波数2416cm－1（波長4．14μm）の
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Fig．5．2．3
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Index　of　refraction．The　upper　is　the　real　part　of　refractive　lndex　and　the　lower　is　the

imaginary　part．Thick　solld　line　is　refractive　index　of　ice（Warren，1984）＆nd　thin　solid

line　is　that　of　water（Hale　and　Querry，1973）．

位置にある（TIROS－N，NOAA－6～10はTable5．2．1の位置である）。AVHRRのch．3～ch．5の

応答関数も示したが，ch。3はHIRSのch．19に，AVHRRのch．4，ごh．5はHIRSのch．8に相当

する。

　雲の光学的性質を決める要素の一つである水・氷の複素屈折率（虚数部は，吸収に関与する

量）をFig．5．2．3に示した。AvHRRのch．4とch．5の位置は，屈折率が大きく変化する領域に

あり少ないチャンネルで情報を抽出するには，よい組合せである。HIRSのch．4～ch．7は，チャ

ンネル間の波数間隔が狭いが水と氷で屈折率の変化のしかたが違うので，水雲と氷雲の識別に役

に立つかも知れない。

5．2．3観測例（1989年6月30日）

　1989年6月30日13時25分頃（日本時間）日本上空を南から北へ通過したNOAA－11の例につい

て衛星から上層の氷雲がどのように見えるか調べる。この日は，筑波で巻層雲の地上観測を行っ
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ており，確かに筑波上空を含め日本付近に巻層雲がでていた。Fig．5．2．4（a），（b），（c）に，その時

のAVHRRのch。4，ch．1，ch．3の観測値を地図に重ねて示した（表示は8階調の相対値であ

る）。Fig．5．2．4（a），（c）は，黒いほど輝度温度（Tββ）が低い。Fig．5．2．4（b）は，可視画像で黒いほ

ど反射光の強度が強い。この図から分かるように関東，北陸，中国地方にかけて上層の雲がか

かっており筑波では巻層雲が観測された。この時HIRSで観測された値をFig．5．2．5に示した（表

示は8階調の相対値であり，黒いほど輝度温度（T8B）が低い）。横軸がスキャン（ピクセル）方

向，縦軸が進行（ライン）方向である（図の上方が北，下方が南，左方が西，右方が東）。図の途

中にある白い帯は放射計の較正のためのデータ（宇宙空間と内部ターゲットを見ている）を取っ

ているためデータがない。

　HIRSのch．1，ch．2では圏界面より上しか見えないので雲はほとんど見えない。成層圏は上ほ

ど温度が高いのでLimbほど輝度温度が高く（白く）なっている。また，圏界面付近は極に近いほ

ど温度が高いので図の上ほど輝度温度が高く（白く）なっている。Ch．3では一部雲が図の中央部

に見えてくる。Ch．4，ch．5，…，ch．8とすすむにつれてだんだん下層までが見えるようになる

（図は相対値で示してあるのでだんだん下まで見える様子はあまりはっきりしない）。Ch．4～ch．

8の観測値は，Limbの輝度温度が低い（黒い）。これは対流圏では上層ほど気温が低いからであ

る。HIRSのch．8は，前述のようにAVHRRのch．4，ch．5に相当する。HIRSのch．9はオゾン

の9．6μm帯を観測しているが，かなり下層大気の影響を受けている。HIRSのch．11，ch．12は，

水蒸気の影響を受けるので，全体に雲の輪郭がはっきりしない。HIRSのch．13～ch．16は徐々に

上しか見えなくなる。HIRSのch．18，ch．19は表面まで見えるチャンネルである。Ch．19の図の

左下方の輝度温度が高い（白い）ところは，太陽放射が海面によって反射されているところであ

る（Sunglint）。

　Fig．52．4の中の経度130。Eと134。E，緯度350Nと37。Nで囲まれた領域について詳しく見てみ

る。この領域の中には筋状の比較的光学的に厚い部分とその周りに光学的に薄い部分や晴天域が

見られる。この領域の中をFig．5．2．4（a〉と（b）で見比べると，赤外で輝度温度が低い（黒い）にも

かかわらず可視で反射が小さく，巻層雲の特徴がよく見える。AVHRRのch．4とch，5の輝度温

度の差（△TβB＝Tββ（ch．4）一丁βB（ch．5））を取ってFig．5．2．6に示した（黒いほど差が大きい）。

この図より分かるように筋状の部分の南側に差が大きいところがあり最大約8。Kである，筋状

の部分での輝度温度の差は小さく最大2～3DKである。

　この領域について，横軸にch．4の輝度温度，縦軸に輝度温度差（TβB（ch．4）一丁βB（ch．5））を

プ・ットしたものをFig．52．7に理論計算値とともに示した。この様なプ・ットでは，雲の微物理

量が変わないとき光学的厚さの変化とともにアーチ状の曲線上に点が乗ることが知られている

（Yamanouchi砿α1。，198711noue，1985；Prabhakara就α1。，1988）。Fig．5．2．7の点は二つのグ

ルーフ。に分けられる。一つは，ch．4のTBBが250～260K付近に△Tββが2～30Kの最大値を持つ
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Fig．5．2．4 AVHRR　ch．4，ch．1and　ch．3images　in　the　region　of125。E　to145D　E　and25。N　to45

N．In　the　images　of（a）and（b），the　darker　parts　mean　lower　brightness　temperature。In

the　image　of（c），the　darker　parts　mean　higher　reflectance。The　rectangular　region

（1300E　to134。E，35。N　to37。N）　ln　the　image　is　investigated　in　detaiL（a）AVHRR　ch．

4，（b）AVHRR　ch．1（visible），（c）AVHRR　ch。3（3．7μm）。
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890630
HIRS　CH．　1

890630
HIRSCH．5

B90630
HIRS　CH．　2

890630
HIRSCH，6

890630
HIRS　CH．　3

890630
HIRSCH留7

890630
HIRS　CH．　4

89063α
HIRS　CH．　8

Fig．5。2。5 NOAA－11HIRS　channels　brightness　temperature　images．The　darker　parts　mean　more

lower　brightness　temperature．The　abscissa　is　the　scan　direction　and　the　ordinate　is　the

direction　of　satellite　movement．The　brightness　levels　in　the　images　are　relatlve　values

and　the　differences　among　the　peaks　of　weighting　functions　cannot　be　clearly

recognized。The　last　figure　shows　the　longitude　and　latitude　lines。
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Fig．5．2．6
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Fig．5．2．7　Scatter　plot　of　T8B　and△TβB　in　the　region　of130。E　to134。E，350N⊃0　37。N．The

　　　　abscissa　is　T8βof　the　AVHRR　ch．4and　the　ordinate　is　the　difference）f　TBβbetween

　　　　ch、4and　ch．5．The　AVHRR　data　in31ines×3pixels　are　averaged．Solid　lines　with

　　　　diamonds　are　values　calculated　theoretically．〆，ガis　an　effective　radius　of　the　log－normal

　　　　size　distribution．

　　　　　　　　　　一身20240260280300

アーチと，もう一つはch．4のTβ8が265K付近に△TB8が約8。Kの最大値を持つアーチ（こちら

のアーチはch，4の輝度温度が低いところには点が無い）の二つがある．前者のアーチは筋状の雲

に対応したものであり，後者のアーチは筋状の雲の南側の雲域に対応したものである。理論計算

値と比べると，前者は有効半径7，“＝16μmと7、∬＝32μmで計算したものの問に点があり，後者

は8μmの計算値の前後にある。このように，この二つのグループの存在は，雲の物理特性の違

いに起因するもので，以下では，このような差違がHIRSの各チャンネルの輝度温隻の差にも見

えるかどうかという視点で調べる。波長の位置が多少ずれているが，AVHRRのcb．4とch．5に

対応している組合せはNOAA－11のHIRSではch．8とch．10である。横軸にch．llの輝度温度，

縦軸に輝度温度差（TβB（ch．8）一TBB（ch．10））をプ・ットするとFig．5．2・8のようになる。HIRs

のch．10の波数位置ではAVHRRのch．5より吸収が大きいので晴天域に対応したところで温度

差が大きい（約4～50K）が同じように二つの部分に分かれる．

　同様の図を隣合ったチャンネルごとに作るとFig52，9り様になる。横軸は基準とするチャンネ

ルの輝度温度，縦軸は基準とするチャンネルの輝度温度から比較するチャンネルの，琿度温度を引
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Fig。52．8　As　in　Fig，52。7but　for　HIRS　ch．8αnd　ch。10．The　abscissa　is　Tββof　the　HIRS　ch．8

　　　　and　the　ordinate　is　the　difference　of　T8B　between　ch．8and　ch．10．
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いたものである。隣合ったチャンネルの差を取るのは，大気の影響を減じるためであるが，荷重

関数のピークに差があるので，晴天域に対応したところでもかなりの差がある。Ch．9は，オゾン

の影響を受けているので，ch．9は基準のチャンネルには使わず，ch．10を基準にしてch．8と比

較した。Ch．1～ch．3にはもともと雲の情報がほとんどないので，狭い範囲にデータが固まってい

る。TBB（ch，4）一丁ββ（ch．3）になると雲の情報が含まれるようになり二種類の雲に対応してデータ

が分散するようになる。TBβ（ch．5）一TBB（ch．4），Tββ（ch．6）一丁ββ（ch．5），TBB（ch．7）一丁8B

（ch．6）となるにつれてデータが二つのグループに分かれるのがはっきりしてくる。すなわち，

AVHRRのch．4とch．5の輝度温度差に見られたようにHIRSのチャンネル間にも同様の差がみ

られる。これらの差の傾向は，独立した情報か，それとも冗長な情報でしかないのか，今後調べ

る必要がある。TβB（ch．8）一TBB（ch．7）の値はばらついており，はっきりとは二つのグループに分

けることはできない。これは何か別の情報を含んでいる可能性がある。TBB（ch．8）一TBB（ch．9）

は，二つに分かれているがch．9を解析に使うにはオゾンの鉛直分布が必要になる。TBβ（ch．

11）一TBB（ch。10）は，二つに分かれているが，TBβ（ch．12）一丁β8（ch．11）は，二つのグループに分

けることはできない。Ch．11，ch．12は，水蒸気の鉛直分布にも依存するので，水蒸気の空間分布
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の違いのために生じるデータのばらつきも重なリグループ分けできないものと思われる。TBβ

（ch．14）一TBβ（ch．13），TβB（ch．15）一丁ββ（ch．14）にも二つのグルーフoに対応したデータのばらつ

・きがあるようだが，二つ以上のグループがあるようにも見える。TBB（ch．16）一TB8（ch．15）は，

ch．16への成層圏からの寄与も大きいためグループ分けできない。Ch．19とch．18の観測輝度は

かなり太陽放射の影響を受けており，TβB、（ch．19）一丁βB（ch．18）の図はデータが散在している。こ

れから雲パラメータが推定できるかどうかはわからない。しかし，Fig．5．2．4（c）のAvHRRの

ch。3の輝度温度の分布図は，AVHRRのch．1やch．4とはかなり違った様相を呈している（例臼

えば，上層の雲からの太陽放射の反射はほとんど目立たないが，下層の雲からの反射は大きい

等）。このことは3．7μm域のチャンネルが雲のパラメータの推定に役立つ可能性があることを示

している。

　Fig，52．10に同じ領域についてNoAA－10のTββ（ch．10）一丁βB（ch．3）の輝度温度差を示した

（NOAA－10は，6月30日の8時30分頃（日本時間）日本上空を通過した。）Ch．10の波長位置．

は，波長約8．3μmのところである。アーチ状の点列のほかに数点アーチから外れた点がある。晴

天域（横軸のch．10のTβ8が高いところ）では，ch．10の方が吸収が大きいので，Tββ（ch。

10）一TBB（ch。8）の輝度温度差は負の値，雲の厚いところではch。8の吸収が大きいので輝度温度

差は正の値となる。晴天域と曇天域で吸収の波長依存の傾向が違うのでこの二つのチャンネルは

上層の雲の検出に有効かもしれない。

　横軸に丁朋，縦軸に△TBBをとって図示し，雲の物理特性の違う状態が観測されているかどうか

調べた。近接した領域であるので雲以外の大気温度，表面温度などの観測放射への影響は同じ程

度で二つのグループの差は雲の物理特性の差だけである。定量的に解析したわけではないが微物

理量の違い，雲水・雲氷量の違い，屈折率の波長依存などを反映した放射がHIRSの各チャンネ

ルで観測されている。
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Fig．5．2．10 Scatter　plot　of　TB召and△T8B　for　HIRS　channels　on　NOAA－10in　the　same　region　as

in　Fig．5．2．9，The　abscissa　is　T8βof　the　HIRS　ch．10and　the　ordinate　is　the　difference

of　T8βbetween　ch．8（11．1μm）and　ch．10（8．3μm）on　NOAA－10．NOAA－10

passed　over　Japan　at8：30（JST）on30June，1989．The　combination　of　these　two

channels　is　effective　to　detect　the　upPer　level　clouds．

5．2．4まとめ
　近接した領域で雲の物理特性の違う状態が観測されていた例で，横軸にTBB，縦軸に△TBβを

とって，多波長のチャンネルの利用による雲パラメータの推定の可能性について調べた。その結

果，利用できるチャンネルとしては，ch，4～ch。10（ch。9は除く）が考えられる。また，

NOAA－10のch．8とch・10の様に10μmと8μmの組合せが上層雲の検出に使えること，

ch．19の様に3．7μm域の太陽光の反射を水の相の識別等に使えることが分かった。
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　今後，地上観測の際に得られた他のデータとあわせて総合的に解析して，ここで示されたTBB

の差の波長依存が説明可能なものなのか調べる必要がある。特に，FTIR（Fourler　Transform

Infrared　Spectrometer）による観測は，観測方向は逆である点を除けば，衛星と同様のデータが

得られるので，FTIRの観測値を詳細に解析する必要がある。‘

　気侯形成にとっての雲一放射のフィードバック機構がどのように作用しているかよく分かって

いないが，r放射的に矛盾がない」雲と放射収支のデータセットがないことも研究の進展を妨げ

ている一因と考えられる。現在，1＄CCPを通して雲の気候値の作成が進んでいるがISCCPの雲パ

ラメータだけではかならずしも放射場を表現できない。ISCCPの次の世代の雲気侯値としては，

雲の放射場も見積れる雲パラメータの気候値が必要でありそのためのリモート・サウンディング

の技術開発が必要である。
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A．1　観測機器
　　測器一覧表

（lnstrumen重盆tio皿）

測碍一覧表

測器名 多波長雲日射計（MCP＝Multlchannel　Cloud　Pyranomete【） 測器名 近赤外日射計（Pyranometer（witぬRG715kemisp翫ere））

測定要素 上／下向き分光フラックス（Upward／downwardspectエal　nux） 測定要素 上／下向き近赤外フラックス（Upward／downward　nea1－IR　nux）

製造／モデル 英弘精機（株）Eko　Instmments　co．，Es85－212／Es84－150 製造／モデル 英弘精機（株）EkoInstruments　Co，，MS－801

寸法／重量 センサー：170Hx250φ9kg

変換器：450Wx240Hx340D10kg

寸法／重量 102Hx130φ2kg

電源 100vAc（50／60Hz，L5A） 電源 なし

測定方式 si／Ge　photodiodes　se皿sing　tluough　interfeエence　filters 測定方式 Tke【m・pile、

特性 分光波長λ＝420》500，675，760，862，938，1080，1225，1650nm

フィルター幅△λ＝2～5nm，精度：±3％F．S・，出力＝0～10mVDC

特性 o．72μmくλ＜2。9μm（RG715フィルター）

精度：士3％F．S．，出力：0～10mVDC

測器名 全天日射計（Pyranometel） 測器名 狭視野分光放射計（Wide－dynamic－range　Sunpkotometeエ）

測定要素 上／下向き日射フラックス（upwardldownwald　solarnux） 測定要素 天底分光反射強度（Nadir　spectld　radiance）

製造／モデル 英弘精機（株）：EkoInsむmments　Co．，MS－42 製造／モデル 英弘精機（株）Eko　Instrume購s　Co．，Eko－NIPR

寸法／重量 102Hx130φ2kg 寸法／重量 センサー：110Wx180Hx220D3kg

変換器：430Wx200Hx400D15kg

電源 なし 電源 100vAc（50／60Hz，2A）

測定方式 ThemopUe 測定方式 Si　photodiode　sensing喜kl：ough　inte1：felence貫ltels

特性 0。28μm＜λ＜2．9μm（WG305フィルター）

精度：士5％F．S。，出力：0～10mVDC

特性 分光波長λ＝332，369，500，675，777，862，939，1048血m

フィルター幅△λニ5～10nm，出力：0～10mVDC

測器名 全：天日射計（Pyranomete！（with　WG305hemisphe丈e）） 測器名 赤外放射計（Pyrgeometer（with　sihcon　hemisphele））

測定要素 上／下向き日射フラックス（Upwald／downwaldsola1且ux） 測定要素 上／下向き赤外フラックス（upward／downwald　infraエed丑ux）

製造／モデル 英弘精機（株）精密全天日射計Eko　Instruments　Co．，MS－801 製造／モデル Eppley，Pエecision　Inflaxe（1Radiometer（PIR）

寸法／重量 102Hx130φ2kg 寸法／重量 80Hx145φ3kg

電源 なし 電源 5～12VDC（for　monitoring　inte亙ioエtemp．）

測定方式 Thermopile 測定方式 Themlopile

特性 0．28μm＜入く2。9μm（WG305フィルター）

精度：士3％F。S．，出力：0～10mVDC

特性 4μm＜λく50μm（シリコンドームフィルター）

精度：±10W／m2，出力形式＝一10mV～10mVDC
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測器一覧表 測器一覧表

測器名 赤外線放射温度計（Radia亀ion（Remote　Sensing）Theエmometer） 測器名 雲粒子散乱センサー（KnoUenberg　FSSP　probe）

測定要素 天底赤外放射強度（N乙dir　infrared＝adiance） 測定要素 雲粒子サイズ分布（Cloud　pa1ticle　size　spectlum）　　　　　1

製造／モデル Minarad　Systems　Int，11nc．シModel　RST－10 製造／モデル Particle　Measuling　Systems　Inc・，Model　FSSP－100　　　　　i

寸法／重量 センサー：200Lx130φ4kg，変換器：350Wx150Hx350D8kg 寸法／重量 1016Lx178φmm18．2kg　　　　　　　　　　　　　　　　　　　！

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　i
電源 115vAc（50／60Hz，20w） 電源 100VAClA，28VDC10A　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　l

測定方式 Pyroelectlic　sensor 測定方式 雲粒子の前方散乱光により粒径別の個数を測定する　　　　　1

特性 9。5μm＜λく11．5μm20FOV

－50。CくT＜＋50。C，精度：圭0．5。C，出力；0～10VDC

特性 分解能：最大1μm（雲粒／氷晶の識別は不可），1～16，2～32，2～47，1

5～95μmの一つを15分割で測定，MTにslow　data形式で出力

測器名 赤外線放射温度計（Radiation　thermometer：The1mal　Master） 測器名 雲粒子イメージセンサー（Kno11enbelg2D　p1obe）

測定要素 天底赤外放射強度（Nadinnfraled　radiance） 測定要素 氷晶粒子形状・サイズ分布（lcepalticle曲ape　and　size　spectlum）

製造／モデル Barnes，Model　IT－4 製造／モデル Particle　Measuling　Systems　Inc。，Model　OAP－2D2－C

寸法／重量 センサー：200Lx130φ

変換器：220Wx140Hx265D

寸法／重量 1010Lx170φmm20kg

電源 115VAC（50〆60Hz，20W） 電源 115VAC1．5A，28VDC3A

測定方式 測定方式 32素子の受光面で粒子が横切る影を測定する

特性 9．5μmくλく11．5μm

－40。CくT＜＋100。C，精度：±0。5。C，出力：0～5VDC

特性 25μm＜Dく800μm，速度125ktの時25μmの分解能

出力：磁気テープに2D　data形式で出力

測器名 雲粒子ビデオ測定装置（AVIOM－C） 測器名 J－W雲水量計（J－W　LWC　Indicator）

測定要素 雲粒子サイズ分布（Cloud　paτticle　s三ze　spectrum） 測定要素 雲水量（Cloud　liqid　watel　contellt）

製造／モデル （株）三啓Sankei　Co。，AVIOM－C 製造／モデル Johnson－Willi＆ms　Inc．，Model　LWH

寸法／重量 センサー（MRI－SK3D）：235Wx233Hx450D　mm15kg

コントローラ（MRI－SI（3DC）：435Wx200Hx370D　mm　llkg

寸法／重量 センサー：40Wx150Hx50D

コントローラ：140Wx230Hx120D

電源 100VAC5A，14VDC2A
電源 115VAC（400Hz，0・8A）27VDC（15A）

測定方式 5μmくD＜500μm 測定方式 Hot－wi【e（constant　electric　cur1ent）

特性 雲粒、氷晶を画像として直接観測

出力形式：ビデオ信号（NTSC），VHSビデオテープに収録

特性 0～6g／m3（air　speed150－300kt）

出力：0～50mVDC
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測器一覧表 測器一覧表

測器名 KING雲水量計（CSIRO－KING　LWC　Plobe） 測器名 白金抵抗温度計（Pt　thermomete£（Total　tempelature　sensor））

測定要素 雲水量（Cloud　liqid　water　contellt） 測定要素 気温（全温度）（Total　air　tempeエature）

製造／モデル Palticie　Mea．suringSystemsInc。，Model　KLWC－5 製造／モデル Rosemount　Inc．，Mo（ie1102AH2AF

寸法／重量 センサー：150Wx100Hx75D

コントローラ：150Wx60Hx80Dディスプレイ：125Wx150Hx100D

寸法／重量 60Wx100Hx90D　O2kg

電源 28VDC400W 電源 5VDC
測定方式 Hoトwile（constant　electlic　power） 測定方式 Pt500Ω乙t　o。C

特性 o～59／m3

出力：0～10VDC

特性 一50。C＜Tく150。C，雲粒分離型

精度：±0・3。C（一50。C〈T〈150。C　non－deiced），出力：0～30mV

測器名 光学式粒子カウンタ（Optical　counte1） 測器名 白金抵抗温度計（Pt　theエmomete1）

測定要素 エーロゾル・サイズ分布（Aerosol　size　spectlum） 測定要素 気温（全温度）（Total乙ir　tempe1atUle）

製造／モデル ダン産業（株）（DIC　PM－730－NS15P） 製造／モデル （株）牧野応用測器研究所，航空機用温度計（MAKINO　TSO51P）

寸法／重量 本体：410Wx240Hx650D20kg

データ処理部：370Wx320Hx320D5kg

寸法／重量 センサー：65φx200L　lkg

変換器：220Wx130Hx180D2kg

電源 100VAC330W 電源 100vAc（50／60Hz）

測定方式 光軸交角60。側方光散乱型 測定方式 Pt100Ω

特性 0．3μm＜Dく10μm（15size　Iange）

出力形式：RS－232C

特性 一65。C＜T＜350C，放射シェルター付

精度：土0．2。C，出力：0～3VDC

測器名 インパクター（Aeエosol　sampUng　impactol） 測器名 赤外放射温度計（CO2バンド）（RadiatiQn　tkemomete1）

測定要素， エーロゾル・元素分析（Aerosol　composition） 測定要素 気温（放射温度）（Static　air　temperature（ladiation　temP・））

製造／モデル 大誠産業（株） 製造／モデル Minarad　RST－10

寸法／重量 800Wx400Hx400D24kg 寸法／重量 センサー：200Lxl30φ

変換器：350Wx150Hx350D

電源 100VAC640W 電源 100vAc（50／60Hz）

測定方式 資料空気サンプリング 測定方式 Pyroelectric　sensoI

特性 Dく0．3μm（電顕分析用試料） 特性 14。2μm＜λ〈16。0μm（CO2absorption　ban（i），20FOV

精度：土0．7。C，出力＝一6VDCto＋4VDC
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測器一覧表

測器名 露点温度計（Aircτaft　Hygrometer）

測定要素 露点温度（Dew　point　temperat皿e）

製造／モデル EG8乙G　Intemational　Inc．，Mode1137－C3

寸法重量 センサー：6．1kg

変換器：130Wx200Hx250D

電源 115VAC（50400Hz，55W）

測定方式 P亀thelmometer　with　dew　point　sensing　mirτor

特性 一65。C＜Tdく25。C，levelsenow型

精度：土0。3。C（一50。CくTd＜＋50。C），出力：0～。50mVDC

測器名 圧力計（絶対圧力伝送器）（Absolute　pressuエe　tlansduce1）

測定要素 気圧（静圧）（Atmosphelic　plessuエe（static　plessule））

製造／モデル Rosemount　Inc．，Model　l332A3

寸法重量 35φx130L　O。2kg

電源 28VDC（600mW）

測定方式 静電容量式

特性 0～1050hPa，精度：土0。1％F，S．±lhPa（MAX）

出力：0～5VDC
測器名 圧力計（Absolutepressuretlansduce1）

測定要素 気圧（静圧）（Atmospheric　pressure）

製造／モデル Validyne　Engineeエi皿g　Co1P．，1〉∫odel　P199

寸法重量 センサー部：143Wx74Hx140D　O。9kg

アンプ部　：183Wx46Hx177D　lkg

電源 100VAC（50～400Hz）

測定方式 可変リアクタンス方式

特性 0～1050kPa
精度：±0．1％F。S．，出力：0～7VDC

測器一覧表

測器名 ビデォカメラ（Videocame「＆）

測定要素 雲の形態（平面・前方）（cloudmorphology（folwald／downwa撮））

製造／モデル 日本ビクター（株）Victoエ，TK－860

寸法重量 90Wx85Hx160D　O，9kg

電源 12VDC（5W）

測定方式 2／3incll　CCD（510x492pbζels）

特性 Cマウント
出力形式：NTSC信号

測器名 TAS計測システム（TAS　Computel）

測定要素 真対気飛行速度（TAS）（Tlue　air　speed）

製造／モデル B8こD　hstruments　Inc・，Mode12504

寸法重量 1。6kg

電源 28VDC750mA（MAX）
測定方式 静圧、動圧、全温度測定によりTASを計算

特性 14～99gkt，精度：±4kt（70420kt），土3kt（120－200kt）

出力：0～10VAC（400Hz）

測器名 差圧計（双方同差圧伝送器）（Differe皿tial　pressuエe　transducel）

測定要素 差圧（全圧一静圧）（Diπerencial　plessure）

製造／モデル Rosemount　Inc．，Mo（1el1332B1

寸法重量 センサー：35φx130L　O，2kg

電源 28VDC　（600mW）

測定方式 静電容量式

特性 一170～十170hPa

精度：±0．1％F．S．±0。2hP＆（MAX），出力10～5VDC
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測器一覧表

測器名 高度計（Altimeter）

測定要素 気圧（気圧高度）（Pressure　height）

製造／モデル 東京航空計器（株）TKK　ATP20－1

寸法重量

電源 28VDC

測定方式

特性 一1000fkh＜35000ft，出力：一〇．1V～3．5VDC

精度：±80ft（0－10000ft），±110ft（10000－20000ft）

測器名 動揺測定装置（ジャイロ）（veltical／directiond　gyro－system）

測定要素 飛行姿勢（ピッチ，ロール，ヨー）（Pitch／ron／yaw　angles）

製造／モデル 東京航空計器（株）TKK　VG－40／DG－51

寸法重量

電源 28VDC

特性 出力：一5V～＋5VDC

測器名 ロラン航法装置（LORAN　Navigator）

測定要素 飛行位置（緯度・経度）（Position　latitude／longitude）1

製造／モデル Fuエun・F／AN－11

寸法重量

電源 28VDC

特性

測器名 データ・ロガー（Data－logger）

測定要素 AID変換（データモニぞ一）（A／D　conversion）

製造／モデル 江藤電気（株）ETO　Denki　Co．，Thermodac32

寸法重量 420Wx160Hx470D13kg

電源 90～240vAc（50／60Hz）

特性 Analog　input18ch（±30mV，±300mV，土3V，±30V）

scan　speed50msec／ch

測器一覧表

測器名 パーソナル・コンピュータ（Pelsonal　computer）’

測定要素 データ収録（Date　acq皿isition）

製造／モデル 日本電気（株）NEC，PC9801UX21

寸法重量 本体：400Wx130Hx340D12kg

ディスプレー：350Wx230Hx290D

電源 100vAc（50／60Hz）

測定方式

特性 CPU：i80286　（10MHz）

selial　I／oボード装備，2Mバイトs－RAM装備

測器名 サンフォトメータ（Sunphotometeエ）

測定要素 波長別光学的厚さ（Spectral　optical　thickness）

製造／モデル 英弘精機（株）EKO　Instluments　Co．，MS－115

寸法重量 センサー：100φx300L2kg

変換器：450Wx200Hx340D10kg

電源 100VAC（50／60Hz，2A）

測定方式 Si　pkotod玉o（ie　sensing　tkrough　interfelence五1teエs

特性 分光波長λニ368，421，420，502｝676，760，864，938，1050nm

フィルター幅△λ＝一3～6nm，出力：0～10VDC

測器名 フーリエ変換型赤外分光光度計

測定要素 放射スペクトル（波数、放射エネルギー）

製造／モデル D圭9丑ab社FTS－20c／D

寸法重量 分光計部：991Wx719Dx762H　mm，226kg

データ処理部：175Wx851Dx1003H　mm499kg

電源 100V，30A，50Hz

測定方式 マイケルソン干渉計を用いた干渉分光法

特性 波長領域4000～450cm－1，分解能0．125～16cm｝1

波数精度±0．01cm－1，測光精度0．1％以上，IBM形式8”2D　FD
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A．2 観測データ・ディレクトリー　（ObservationalDataDirecto1y）

航空機観測関連データ（Ahcra＆ObservationData）

－
ω
ω
O
I

資料名（概要） 測器 測定要素 記録様式 データの日時 担当者 その他

航空機観測データ Mcp，日射計 分光日射フラック 磁気テーブ 1987／09／19，20．21 塩原匡貴 物理量に変換した

（MS－42，MS一 ス，太陽放射フラッ 1989／03／28，29．30 （気候） データの他、測器

（航空機観測システムとして一 801），赤外放射 クス，赤外放射フ 1989／12／20，21．22 の出力時系列デー

括収録した放射データ，大気ブ 計（PIR，MS一 ラックス，分光反 1990／12／13，14．16 夕（生データ）も

ロフィルデータ，飛行データ） 200），狭視野分 射強度，雲頂温度， 保存されている。

光日射計，放射 雲水量，気温湿
温度計，雲水量 度，気圧，高度，飛

計，、温度計湿度 行速度，ピッチ角，

計，気圧計，高 ロール角，ヨー角

度計，動揺測定

装置

雲粒子散乱センサー（FSSP）に FSSP 雲粒子の粒径別数 3．5インチFD，約 1990／12／1012；21－12：58 水野量

よる粒径別数濃度 濃度（1／cc，6μm 4MB，テキスト形 1990／12／1310；36－11：43， （物理気象）

毎） 式，時刻（時分秒）， 12：01－12：54

（FSSPによる粒径別粒子数と 対気速度（kt），粒 1990／12／1410：47－12：31

対気速度（TAS）とから算出し 径別数濃度（1／cc） 1990／12／1610：53－13：25

た粒径別数濃度）

雲粒子イメージセンサー（PMS 2D－C 雲粒子像 ブリンター用紙 1990／12／1012：21－12肖8 水野量 2Dデータ形式

2D－C）による雲粒子像 1990／12／1310：36－12：54 （物理気象） のデータを雪粒子

1990／12／1410：47－12：31 解析ブログラム

（PMS2D－Cによって得られ 1990／12／1610：53－13：25 （SDAP　vサL3。1）

た雲粒子像のハードコピー） で処理することに

より、雲粒子画像

が得られる。
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航空機観測関連データ（つづき）（Aircra丘Observation　Data（continued））

資料名（概要） 測器 測定要素 記録様式 データの日時 担当者 その他

雲粒子ビデオ測定装 AVIOM－C 粒径別雲粒数濃度 3．5インチFD，約 1990112／1012：25－12：26 水野量

置（AVIOM－C）による雲粒 （1／cc，8μm毎） 330kB，テキスト 1990／12／1310：42－12：48 （物理気象）

数濃度 ファイル 1990／12／1411：00－12：22

時刻（時分秒），粒 1990／12／1610：17－13：28

（AVIOM－Cによる雲粒子画像 径別数濃度（1／cc）

から算出した雲粒数濃度）

雲粒子ビデオ測定装 AVIOM－C 雲粒子画像 ビデオテーブ 1989／03／2813：45－14：33 松尾敬世

置（AVIOM－C）による粒子 15本，VHS 1989／03／2910：46－12：43 水野量
画像 1989／03／3011：18－13：14 （物理気象）

1989／03／3013；14－14：01

（AVIOM－Cによって撮影され 1989／12／2011：36－13：18

た雲粒子の画像を収録したビデ 1989／12／2111＝01－13；25

オテーブ） 1989／12／2212：08－12：39

1989／12／2210：22－11：46

1989／12／2311：45－12：10

馬

1990／12／1012：23－12：58

1990／12／1310：42－12140

1990／12／1312140・1舞54

1990／12／1410：49－13：03

1990112／1610：15－12145

1990／12／1613：16－13：28
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地上観測関連データ（Ground－based　ObservationDa』ta）

資料名（概要〉 測器 測定要素 記録様式 データの日時 担当者 その他

雲粒子ゾンデ（HYVIS）による HYVIS 雲粒撮影ビデオジ ビデオテーブ， 1987／12／1112：11～ 村上正隆

雲粒数濃度 雲粒数濃度，気温・ 最大長の粒径スペ 1989／06／2211：05～ 水野量

湿度の鉛直分布 クトルの表（1989 1989／06／3010＝44～、 （物理気象）

（HYVISによって観測された 年6月22日，30 1989／06／3012：54～

雲粒数濃度及び雲粒撮影ビデオ 日） 1990／10／2916：58～

） 1990／11／0116：51～

1990／11／1912：05～

「雲と放射」ライダー観測 ルビーライダー 雲底高度，みかけ 5インチ2HD　FD， 1987／12／1110：25－14＝05 内野修
（694・3nm） の雲頂高度，高度 MS－DOS　ASCII 1989／06／2208：50－12：12 藤本敏文

YAGライダー 約1kmから雲頂 シーケンシャルフ 1989／06／3010：25－13：28 （気象衛星・

（532nm） までの消散係数の アイル， 1990／10／2915：58－18：25 観測システ

鉛直プロファイル、 プロファイル1本 1990／11／0115：29－18：05 ム）

可能な場合偏光解 毎に1ファイル
消度

地上観測データ 分光直達日射 分光直達放射強度， 3．5　インチ2HD 1989／06／2209：00－12：59 塩原匡貴

計，MCP，全 分光日射フラック FD，テキスト形式 1989／06／3010126－13：59 （気候）

（地上観測システムとして一括 天日射計（MS一 ス，太陽放射フラ 時刻，各物理量 1990／1012917：00－18：20

収録した放射データ） 801），赤外放射 ックス，赤外放射 1990／11／01．16：00－17：40

計（PIR），赤外 フラックス，赤外 1990／11／1911＝10一工3：30

放射温度計 10μ飢帯放射

猷
醤
皐
蹄
諌
洋
書
楚
吟
　
黙
b
o
O
畑
　
一
〇
〇
い
o



Qo
Oo

ω
1

地上観測関連データ（つづき）（Ground－base（10bselvationData（continued））

資料名（概要） 測器 測定要素 記録様式 データの日時 担当者 その他

雲からの射出スペクトル 7一リエ変換干 特定波長による雲 5インチ2HD　FD， 1989／6／22 深堀正志

渉分光法 の放射輝度 ASCIIフアイル 10：40－12：00（5分間隔） （物理気象）

（800～1200cm－1における雲 （Digilab　FTS一 12：00－12：45（15分間隔） 内山明博

からの射出スペクトル） 20C／D） 12：45・13：15（5分間隔） （気候）

1989／6／30

10：47

10：50・11：45（5分間隔）

11：50－12＝50（15分間隔）

12：55－13；50（5分間隔）

1ggo／10／29

17：0ぴ18：20（10分間隔）

1990！1ユ／01

16：11

16：20－17＝50（10分間隔）

1990／11／19

11：10－13：30（10分間隔）
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静止気象衛星データ（GMS　data）

年 月日 観測時間帯（Z） 衛星名

1987 9．19 03Z GMS－3

9．20 03Z， 04Z， 05Z GMS．3

9．21 02Z， 03Z， 04Z GMS－3

1989 3．28 05Z， 06Z GMS．3

3．29 03Z， 04Z GM：S－3

3．30 ，03Z， 04Z， 05Z GMS－3

1989 12．20 02Z， 03Z， 04Zジ 05Z GM：S－4

12．21 02Z》 03Z， 04Z GMS－4

12．22 01Z， 02Z， 03Z， 04Z GM：S－4

1990 12．13 02Z， 03Z， 04Z， 05Z GMS－4

12．14 02Z， 03Z， 04Z GMS．4

12．16 01Z， 02Z， 03Z， 04Z， 05Z GM：S－4

1）a，taset　Name

　Inflaled：IRyymmdd．Zkk，Visible＝VSyymmdd．Zhh

　yy：yea1，mm：mon“，dd：da，y，五11：kou1（UTC）

NOAA衛星データ（HRPTdata）

年　　月日 受信時刻 衛星名 観測種別

1987　　9．19

　　　9．20

　　　9。20

05：43Z

O5：32Z

O5：21Z

NOAA－9

NOAA－9

NOAA－9

航空機観測

航空機観測

航空機観測

1987　12．11 05：51Z NOAA－9 地上観測

1989　　3．28

　　　3．29

　　　3．30

03；40Z

O3：20Z

O3：20Z

NOAA－11

NOAA－11

NOAA－11

航空機観測

航空機観測

航空機観測

1989　　6．22

　　　6．29

　　　6．30

04：03Z

23：21Z

O4：22Z

NOAA－11

NOAA－10

NOAA－11

地上観測

地上観測

地上観測

1989　12．20

　　噺12。21

　　　12．22

　　　12．23

04：23Z

O4：12Z

O4：01Z

O3：51Z

NOAA－11

NOAA－11

NOAA－11

NOAA・11

航空機観測

航空機観測

航空機観測

航空機観測

1990　10．29

　　　10．29

　　　11．1

　　　11．1

　　　11．19

04：44Z

O8：55Z

O4：10Z

O9；26Z

O4：12Z

NOAA－11

：NOAA－10

NOAA－11

NOAA－10

NOAA－11

地上観測

地上観測

地上観測

地上観測

地上観測

1990　12．13

　　　12．14

　　　12，15

　　　12．16

04：49Z

O4：38Z

O4：26Z

O4：15Z

NOAA－11

NOAA－11

NOAA－11

NOAA－11

航空機観測

航空機観測

航空機観測

航空機観測
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航空機観測ビデオテープ （前：前方，下：下方，V：VHSテープ，β：βテープ，8：8mmビデォテープ）

セスナ404（C404） エアロコマンダ685（AC685）

年月日 場所 時間 時間

19879．19 竜ヶ崎→海上→八丈島 10：21－12：23，12：23－13：27 前，V

10：22－13：25 下，β

9．20 八丈島→観測→八丈島 10：56－12：59，12：59．14：58 前，V

10：57－13：58，13：58－14：57 下，β

9．21 八丈島→観測→竜ヶ崎 09；59－12：43，12；44－15；10 前，V

10：04－13：00113：00－15：10 下，β

19893．28 、八尾→八丈島近海→八丈島 11：15－13：30，13：35－14：45 前，V 10：55－13：51，13：53－15：00 前，β

10二55－13＝50，13：51－15＝00 下，β

3．29 八丈島→八丈島近海→八丈島 10：02－13：15 前，V 10：01－12；51．13：02－13：47 前，β

10：01－12：50，12：55－13：46 下，β

3．30 八丈島→八尾 10：50－15：00 前，V 10：26－13：41 前，β

10：26－13：41 下，β

198912．20 八尾→青ケ島→八丈島 09：46－11：45，11：46－13：40 前，β 10：41－12二34712：35－13：46 前，V
10＝41－12：34，12：34－13：46 下，β

12．21 八丈島→八丈島東方海上 09：40－11：35．11：35－13：30 前，β 09：45－11：43，11：44．13：43 前，V

八丈島→八丈島東方海上 09：45－11：43，11；43－13：43 下，β

12．22 八丈島→八丈島東方海上 09：30－11：38，11＝40－12：45 前，β 09：35。11：35，11：36－13：15 前，V

八丈島→東方海上 09：35－11：35，11：35－13：12 下，β

199012．13 八丈島→南海上→八丈島 10：00－12＝10，12：19－12：53 前，β 09：37－11：35，11：36－13：40 下，β

10：25－12：29，12：37－13：55 前，8

12．14 八丈島→南海上→八丈島 09：34－11：35，11：36－13：07 前，β 09：24－11：28，11：29－12：47 下，β

12．16 八丈島→南東海上→八丈島 09：50－11：45》！1＝45－13：40 前，β 09＝33－11：41．11：55－13：33 下，β

10：14－12：18 前，8
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A．3　研　究　成　果
（List　of　Publications）

（論　　文）

Asano，S．and　A．Uchiy・ama，1987：Application　of　an　extended　ESFT　method　to　calculation　of

　　　solar　heating　rates　by　water　vapor　absorption．／．Q襯撹。Spo6ヵro36．Rα4∫αヵ．Tプαn3∫o〆，38，147－

　　　158．

Murakami，M。，T，Matsuo，T．Nakayama　and　T。Tanaka，1987二Development　of　doud、particle

　　　video　sonde．／、〃θ古．Soc．／αραπ，65，803－809。

Uchlno，0．，1．Tabata，K．Kai　and　Y．Okada，1988：Polarization　properties　of　mlddle　and　hlgh　level

　　　clouds　observed　by　lidar．／．ルfθ彦．Soc．／αPαπ，66，607－616．

Kobayashi，T．，1988：Parameterization　of　reflectivity　for　broken　doud　fields．／．14魏05．S‘ガ．，45，

　　　3034－3045．

Kobayashi，T．，1989：Radiative　properties　of　finite　cloud　fields　over　a　reflecting　surface．／．A孟7π03．

　　　80∫．，　46，2208－2214。

Shibata，K。and　T．Aoki，1989：An　infrared　radiative　scheme　for　the　numerical　models　of　weather

　　　and　climate．1．Gθoρhly．Rθ3．，94，14923－14943．

Asano，S．and　M．Shiobara，1989：Aircraft　measurements　of　the　radiative　effects　of　tropospheric

　　　aerosols＝　1．Observational　results　of　radiation　budget．／．〃召彦．30‘．／‘4》απ，67，847－861．

Asano，S．，1989：Aircraft　measurements　o£the　radlative　effects　of　tropospheric　aerosols：H

　　　Estimation　of　aerosol　optical　properties．」．ル勉．So‘．1砂αn，67，1023－1034．

Shibata，K．，1989：An　economical　scheme　for　the　vertical　integral　of　atmospheric　emission　in

　　　longwave　radiative　transfer．／．ハ40古．Soσ．／α加π，67，1047－1055．

Tanaka，T，，T．Matsuo，K．Okada，1．Ichimura，S．Ichikawa　and　A．Tokuda，1989＝An　airbome

　　　video－microscope　for　measurlng　cloud　particles．Elsevier　Science　Pubhshers　B．V．，1躯勉03．

　　　Rθ3θ召プ‘h，24，71－80．

Aoki，T．and　K．Shibata，1990：Some　developmets　of　the　method　to　apply　band　models　to　an

　　　　inhomogeneous　atmosphere．／．ル1θ孟．So6．／砂αη，68，385－394．

Murakami，M．and　T．Matsuo，1990：Development　of　hydrometeor　video　sonde（HYVIS）．／．

　　　！4孟”¢03．Oo召απTθ‘h．，　7，613－620．

Shiobara，M．θ孟α」．，1991：Aerosol　monitoring　using　a　scanning　spectrahadiometer　in　Sendai，

　　　　Japan．／．ハ40直、Soo．／砂απ，69，57－70．

Uchiyama，A．，1991：Line－by－line　computation　of　the　atmospheric　absorption　spectmm　using　the

　　　　decomposed　Voigt　line　shape．／．Q襯窺．S♪θ6ヵプ036．Rα4磁．T〆αn3∫θプ（in　prlnt）。

（解説文・報告文）

浅野正二，1987：雲の放射過程の実験観測をめぐる世界の状況。測候時報（気象庁），54，147－157．

浅野正二，1988：紹介：根室で観察されたハ・一現象．天気（日本気象学会），35，326－328．
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水野　量・松尾敬世・村上正隆・山田芳則，1991．：雲粒子ゾンデの開発．天気（日本気象学会），38，5－9．

Asano，S．θ診α乙，1990：Field　experiments　and　theoretical　modeling　of　cloud－radiation　processes：Program

　　and　preliminary　results．P70g〆θ33Roρoπo／WCRPゴπ／砂侃，Japanese　WCRP　Association（WCRP協

　　議会），83－9L

（講　　演）

村上正隆・中山　嵩・植村八郎・松尾敬世，1987＝雲及び放射の総合観測手法の研究1．雲粒子ゾンデの開

　　発．日本気象学会1987年度春季大会講演予稿集．

田中豊顕・岡田菊夫・市村市太郎，他，1987＝雲及び放射の総合観測手法の研究∬．航空機用雲粒子測定装

　　置の開発．日本気象学会1987年度春季大会講演予稿集。

伊藤朋之・金沢五寿雄・池上三和子，1987：雲及び放射の総合観測手法の研究皿．航空機による雲内工一ロ

　　ゾル観測手法について．日本気象学会1987年度春季大会講演予稿集．

浅野正二・塩原匡貴・真野裕三・忠鉢　繁，1987：雲及び放射の総合観測手法の研究W．航空機による雲の

　　分光日射観測．日本気象学会1987年度春季大会講演予稿集．

浅野正二・内山明博，1987：水蒸気による太陽放射加熱率の評価．日本気象学会1987年度春季大会講演予稿集．

柴田清孝・青木忠生，1987：長波放射のパラメタリゼーション（1）．日本気象学会1987年度春季大会講演予稿

　　集．

柴田清孝・青木忠生，1987：長波放射のパラメタリゼ戸ション（n）．日本気象学会1987年度秋季大会講演予稿

　　集．

内野　修・田端　功・甲斐憲次，1987：ライダーによる雲の特性に関する測定（2）．日本気象学会1987年度秋

　　季大会講演予稿集．

浅野正二，1987：気象研究所における雲と放射研究の現状’と方向．WCRP協議会第1回WCRPシンポジウム

　　報告集r気候研究の現状と将来の課題」，41－46．

内野　修，1983：ライダーによる雲の偏光観測。電波科学研究連絡委員会F小委員会第322回会合賓料．

柴田清孝・青木忠生，1988：長波放射のパラメタリゼーション（皿）．日本気象学会1988年度春季大会講演予稿

　　集．

内山明博・浅野正二，1988：相関k一分布法による不均質大気の放射加熱率の計算について．日本気象学会

　　1988年度春季大会講演予稿集．

塩原匡貴・浅野正二・真野裕三，1988＝層状雲の放射特性の航空機観測．日本気象学会1988年度春季大会講

　　演予稿集．

田中豊顕，WCRP気象研航空機観測班，1988：雲粒子ビデオ顕微鏡で見た層積雲の雲水量．日本気象学会

　　1988年度春季大会講演予稿集．

内野　修・田端　功・甲斐憲次，1988：ライダーによる雲の偏光観測．第12回レーザーセンシングシンポジ

　　ウム（岡山市）予稿集，17－18．

Uchlno，0．，K．Kai　and　L　Tabata，1988：Characteristics　of　middle－and　high－level　clouds　observed　by

　　polarization　lidar．14孟ん1πオθ〆nα琵oπαJ　Lα3θ〆Rα4αr　Coπ∫θ7θπ6θ／1わs診7αo診3，37－40．

Tanaka，T．，T．Matsuo，K．Okadaθ診αZ．，1988：A　new　airbome　device　for　measurement　of　clouds

　　particles　using　video－microscope．10疏　∫πオθ7παオ∫oπα♂αoπ4　Phly3∫63　Coπ∫θ7θπoθPプ06θo漉πg3
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　　（1988．8．15－20），Bad　Hamburg，FRG．

Murakami，M．and　T．Matsuo，1988：Development　of　hydrometeor　video　sonde．10疏1膨〆π誠oπαZαo麗4

　　Pんly3∫‘3Coπ∫θ76πoθPプ060召4fπg3（1988．8．15－20），Bad　Hamburg，FRG．

浅野正二・塩原匡貴，1988：対流圏工一・ゾルの放射収支効果の航空機観測．気象研究所1988年度研究発表

　　会誌，204－214．

浅野正二・r雲一放射」特研グループ，1988：雲と放射の研究活動について．気象研究所1988年度研究発表会

　　誌，215－224．

小林隆久，1988：有限雲場の短波長反射特性．気象研究所1988年度研究発表会誌，225－234．

塩原匡貴・真野裕三・浅野正二・内山明博，1988＝好晴積雲の雲量と反射率一1987年9月の航空機観測一

　　一．日本気象学会1988年度秋季大会予稿集．

内山明博・浅野正二）1988：Line－by－Line法による透過率，放射冷却率の計算法について．日本気象学会

　　1988年度秋季大会予稿集．

小林隆久，1988＝有限雲場の短波長反射特性（2）一地表面反射の影響一日本気象学会1988年度秋季大会

　　予稿集．

真野裕三，1988：水平方向に非一様な雲の放射場について．日本気象学会1988年度秋季大会予稿集．

塩原匡貴・真野裕三・浅野正二・内山明博，1989：好晴積雲の雲量と反射率（n）一陸上および海上での航空

　　機観測　　．日本気象学会1989年度春季大会予稿集．

真野裕三・浅野正二・塩原匡貴・内山明博．1989．：層積雲の内部構造と短波長放射特性．日本気象学会1989

　　年度春季大会予稿集．

浅野正二・塩原匡貴，1989＝対流圏工一・ゾルの放射収支効果の観測．日本気象学会1989年度春季大会予稿

　　集．

内山明博，1989：散乱過程を含む赤外域の放射伝達にづいて，日本気象学会1989年度春季大会予稿集．

小林隆久，1989：3次元放射伝達のDOM解．日本気象学会1989年度秋季大会予稿集．

塩原匡貴・浅野正二・真野裕三・内山明博，1989：2機同時飛行による層状雲の放射収支観測．WCRP協議

　　会WCRP第3回シンギジウム報告書，139－145．

真野裕三・塩原匡貴・浅野正二・内山明博，1989：航空機により観測された層状雲の水平不均貫。WCRP協

　　議会WCRP第3回シンポジウム報告書，146－149．

真野裕三・塩原匡貴・浅野正二・内山明博，1989：好晴積雲の統計的性質．WCRP協議会WCRP第3回シン

　　ポジウム報告書，150－15L

内山明博・浅野正二・塩原匡貴・真野裕三・深堀正志，1989：衛星の赤外域でみた雲．WCRP協議会
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水野　量・松尾敬世・村上正隆・山田芳則，1990：HYVISによる巻層雲の内部構造の観測．日本気象学会
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松尾敬世・水野　量，1990：巻層雲の形成に関する数値実験．日本気象学会1990年度秋季大会予稿集．
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　効射出率）．日本気象学会1991年度春季大会予稿集．
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　　性．日本気象学会1991年度秋季大会予稿集．
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Development　of　Monitoring　Techniques　for　Global　Background　Air　Pollution

（MRI　Special　Research　Group　on　Global　Atmospheric　Pollution，1978）
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Investigation　of　Ground　Movement　and　Geothermal　State　of　Main　Active

Volcanoes　in　Japan（Seismology　and　Volcanology　Research　Division，1979）

筑波研究学園都市に新設された気象観測用鉄塔施設（花房龍男・藤谷徳之助・伴野　登

・魚津博，1979）

On　the　Meteorological　Tower　and　Its　Observatioml　System　at　Tsukuba

Science　City（T。Hanafusa，T．Fujitani，N．Banno　and　H．Uozu，1979）

海底地震常時観測システムの開発（地震火山研究部，1980）

Permanent　Ocean－Bottom　Seismograph　Observation　System（Seismology　and

Volcanology　Research　Division，1980）

本州南方海域水温図　　400m（又は500m）深と1000m深一（1934－1943年及び1954－

1980年）（海洋研究部，1981）

Horizontal　Distribution　of　Temperature　in400m（or500m）and1000m　Depth

in　Sea　South　of　Honshu，Japan　and　Westem－North　Pacific　Ocean　from1934

to1943and　from1954to1980（Oceanographical　Research　Division，1981）

成層圏オゾンの破壊につながる大気成分および紫外日射の観測（高層物理研究部，

1982）

Observations　of　the　Atmospheric　Constituents　Related　to　the　Stratospheric

Ozone　Depletion　and　the　Ultraviolet　Radiation（Upper　Atmosphere　Physics

Research　Division，1982）

83型強震計の開発（地震火山研究部，1983）

Strong－Motion　Seismograph　Model83for　the　Japan　Meteorological　Agency

Network（Seismology　and　Volcanology　Research　Division，1983）

大気中における雪片の融解現象に関する研究（物理気象研究部，1984）

The　Study　of　Melting　of　Snowflakes　in　the、Atmosphere　（Physical

Meteorology　Research　Division，1984）

御前崎南方沖における海底水圧観測（地震火山研究部・海洋研究部，1984）
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第13号

第14号

第15号

第16号

第17号

第18号

Bottom　Pressure　Observation　South　off　Omaezaki，Central　Honshu

（Seismology　and　Volcanology　Research　Division　and　Oceanographical

Resea．rch　Division，1984）

日本付近の低気圧の統計（予報研究部，1984）

Statistics　on　Cyclones　around　Japan（Forecast　Research　Division，1984）

局地風と大気汚染物質の輸送に関する研究（応用気象研究部，1984）

Observations　and　Numerical　Experiments　on　Local　Circulation　and　Medium－

Range　Transport　of　Air　Pollutions（Applied　Meteorology　Research　Division，

1984）

火山活動監視法に関する研究（地震火山研究部，1984）

Investigation　on　the　Techniques　for　Volcanic　Activity　Surveillance

（Seismology　and　Volcanology　Research　Division，1984）

気象研究所大気大循環モデルー1（MRI・GCM－1）（予報研究部，1984）

A　Description　of　the　MRI　Atmospheric　General　Circulation　Model（The

MRI・GCM－1）（Forecast　Research　Division，1984〉

台風の構造の変化と移動に関する研究　　台風7916の一生　　　（台風研究部，1985）

A　Study　on　the　Changes　of　the　Three－Dimensional　Structure　and　the

Movement　Speed　of　the　Typhoon　Through　Its　Life　Time・（Typhoon

Research　Division，1985）

波浪推算モデルMRIとMRI－Hの相互比較研究　　計算結果図集　　（海洋研究部，

1985）

An　Intercomparison　Study　between　the　Wave　Models　MRI　and　MRI－n

ACompilation　of　Results　　（Oceanographical　Research　Division，1985）

地震予知に関する実験的及び理論的研究（地震火山研究部，1985）

＄tudy　on　Earthquake　Prediction　by　Geophysical『Method（Seismology　and

Volcanology　Research　Division，1985）

北半球地上月平均気温偏差図（予報研究部，1986）

M卸s　of　Monthly　Mean　Surface　Temperature　Anomalies　over　the　Northem

Hemisphere　for1891－1981（Forecast　Research　Division，1986）

中層大気の研究（高層物理研究部・気象衛星研究部・予報研究部・地磁気観測所，

1986）

Studies　of　the　Middle　Atmosphere（Upper　Atmosphere　Physics　Research

Division，Meteorological　Satellite　Research　Division，Forecast　Research
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第20号

第21号

第22号

第23号

第24号

第25号

第26号

第27号

Division，MRI　and　the　Magnetic　Observatory，1986）

ドップラーレーダーによる気象・海象の研究（気象衛星研究部・台風研究部・予報研究

部・応用気象研究部・海洋研究部，1986）

Studies　on　Meteorological　and　Sea　Surface　Phenomena”by　Doppler　Radar

（Meteorological　Satellite　Research　Division，Typhoon　Research　Division，

Forecast　Re5earch　Division，Applied　Meteorology　Research　Division　and

Oceanogra．phical　Research　Division，1986）

気象研究所対流圏大気大循環モデル（MRI・GCM－1）による12年問の積分（予報研究

部，1986）

Mean　Statistics　of　the　Tropospheric　MRI・GCM－I　based　on12－year

Integration（Forecast　Research　Division，1986）

宇宙線中問子強度1983－1986（高層物理研究部，1987）

Multi－Directional　Cosmi6　Ray　Meson　Intensity　1983－1986　（Upper

Atmosphere　Physics　Research　Division，1987）

静止気象衛星rひまわり」画像の噴火噴煙データにもとづく噴火活動の解析に関する研

究（地震火山研究部，1987）

Study　on　Analyses　of　Volcanic　Eruptions　based　on　Eruption　Cloud　Image

Data　Obtained　by　the　Geostationary　Meteorological　Satellite　（GMS）

（Seismology　and　Volcanology　Research　Division，1987）

オホーツク海海洋気候図（篠原吉雄・四竈信行，1988）

Marine　Climatological　Atlas　of　the　Sea　of　Okhotsk（Y．Shinohara　and　N．

Shikama，1988）

海洋大循環モデルを用いた風の応力異常に対する太平洋の応答実験（海洋研究部，

1989）

Response　Experiment　of　Pacific　Ocean　to　Anomalous　Wind　Stress　with

Ocean　General　Circulation　Model（Oceanographical　Research　Division，1989）

太平洋における海洋諸要素の季節平均分布（海洋研究部，1989）

Seasonal　Mean　Distribution　of　Sea　Properties　in　the　Pacific（Oceanographi－

cal　Research　Division，1989）

地震前兆現象のデータベース（地震火山研究部，1990）

Database　of　Earthquake　Precursors（Seismology　and　Volcanology　Research

Division，1990）

沖縄地方における梅雨期の降水システムの特性（台風研究部，1991）
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Characteristics　of　Precipitation　Systems　during　the　Baiu　Season　in　the

Okinawa　Area（Typhoon　Research　Division，1991）

気象研究所・予報研究部で開発された非静水圧モデル（猪川元興・斉藤和雄，1991）

Description　of　a　Nonhydrostatic　Model　Developed　at　the　Forecast　Research

Departfnent　of　the　MRI（M．Ikawa　and　K．Saito，1991）
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