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1は じめに

海面温度の変動は、ローカルな大気海洋間の熱交換 と海洋内部 における移流や拡散 によって支配 されて

お り、海洋の貯熱量の変化 や海洋による熱輸送がどの程度 であるかとい う問題 と密接に関係 している。海洋

の混合層 の貯熱量や水平熱輸送に対 して、顕熱 フラックス と潜熱 フラックスによる大気海洋間の熱交換 量

(以降大気海洋 間の熱 フラックス)が 重要 であることが多 くの研 究に よって指摘 されている[Talley,1984;

Hsiung,1986;Seageretal.,1988;Gent,1991;WebsterandLukas,1992;Zebiak,1993;Hastenrathand

Greischar,1993】 。特 に、海面温度の年々変動は、熱帯域 を中心 としてElNin6SouthernOscillation(ENSO)

やモンスーン、大西洋 の降水量の年々変動に対 して果たす役割が大 きい[Kutsuwada,1991;Rasmussonand

Carpenter,1982;Barnett,1991;RopelewskietaL,1992;Meehl,1987,1993;HirstandHastenrath,1983

他1。 このような海面温度の年々変動は、熱帯域 ばか りではな く、他の海域で も見 られ ることが報告 されて

いる[HalpertandRDpelewski,1992;Josephetal.,1994】 。従 って、気候の年々変動に対 して海洋の果 たす

役割 を理解す るためには、海面温度 の年々変動 に対 する大気海洋間の相互作用の働 きを調べ ることによっ

て、水温変動の機構 を解明することが不可欠である。そのために、本研 究では、海面温度の年々変動 に対 し

て、顕 熱 と潜熱 による大気海洋間の熱 フラックスが支配的な要因 として働 くのか、それ とも移流拡散 による

海洋内部の熱輸送が より重要な働 きをするのかとい う問題 を評価す る。

多 くの研究 によって、海面温度の年々変動 とローカルな大気海洋間の熱的な相互作用 の年々変動 との間

の関連性の強 さが報告 されてきた。LiuandGautier[1990]は 、人工衛星の観測を用 いて、赤道域 を除いた

太平洋熱帯域 における、海面温度 と蒸発 による海面の冷却 との間の相関が、年変動 と年 々変動の両方 で強

いことを報告 した。McPhaden博 士のグループは、西部熱帯太平洋の暖水プール域 では、ENSOに 伴 う風

の変動 によって蒸発 量が変化 することが、混合層 の貯熱量の年々変動 にとって重要であることを指摘 した

[McPhadenetaL,1988;McPhadenetal.,1990;McPhadenandHayes,1991;McPhadenetal.,1992]。 こ

の海域 では、塩分成層 によるバ リア レイヤーの効果 によって、下層 から表層 への水 の取 り込 みが妨げ られ

る[LukおandLindstrom,1991]。 この結果、混合層 は薄 くな り、混合層が薄いことが西部熱帯太平洋 にお

ける熱バランスに重要な働 きをする。

インド洋では、年々変動スケールの大気海洋間の熱的な相互作用の研究はあま り多 くはない。その中で も、

例 えばMeehl[1987,1993]は 、インド洋における海面温度の年々変動は、太陽放射 と大気海洋間の熱 フラック

ス との問のローカルなバランスによってコントロール されている と主張 している。一方、McPhaden[1982】

は、インド洋における北東モ ンスー ンの海上風場によって温度躍層が深 くなることが、海面温度 と貯熱量 に

重要な働 きをする ことを示唆することによって、大気か らの力学的な作用が海面温度 の変動 を支配する可

能性 を示 した。

い くつかの研究では、大西洋熱帯域の気候の年々変動に対 して大気海洋間の相互作用が重要な働 きを し

ていることが指摘 されてきた。HastenrathandHeller[1977]は 北東ブラジルの降水 量 と大西洋の海面温度
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パ ターンの関連性を指摘 している。Zebiak[1993]は 大西洋 と太平洋の海面温度 の年 々変動には・太平洋で

は東部、中部での変動が大 きいのに対 し、大西洋では西部での変動が大 きいが東 西の水温変動が連動 して

いるとい う相違点があることを指摘 した。

一方、海洋 による水平熱輸送 によって、離れた海域 間の変動が連動する可能性 がある。Murakamiet

aL[1992】 によれば、湧昇の年々変動の結果 として生 じるペルー沖の水温アノマリーは・ロス ビー波に よって

西へ移動する。また、海洋の熱輸送による大洋間め相互作用が考 えられる。例 えば、インドネシア通過流 に

ついての観測結果[MurrayandArief ,19881や 、数値モデル による実験結果[Godfrey,1989;Semtnerand

Chelvin,1992;Miyamaetal.,1995]か ら、西部熱帯太平洋 と東部 インド洋 が、海洋の水 平輸送によって相

互作用 していると考え られる。 しか しながら、インドネシア通過流 が、太平洋 とインド洋 における水温変動

に対 して どの ような働 きをす るのか とい う問題については、よく分 かっていない。例えば、Ropelewskiet

al.[1992]は 、水温 の年々変動のインド洋か ら太平洋への伝播 を示唆 している。反対 に、JosephetaL[1994】

の結果か らは、水温アノマ リーが太平洋 からインド洋 に伝播することが推測 される。MiyamaetaL[1995]

はインドネシア通過流の季節変動成分が物質輸送 に対 して影響 していると報告 している。インドネシア通

過流 の変動が大 きいことが、太平洋 とインド洋の相互作用 に対 して影響 している可能性がある。

多 くの研究が、海面温度の年々変動が大気 と海洋間の熱フラックスによって引 き起 こされることを示唆

している一方で、移流拡散 による海洋の水平熱輸送が海洋の熱バランスに重要 な働 きをして、海面温度 の

年々変動に影響するという可能性 もある。 しか しなが ら、各海域における海面温度の年々変動に対 する支配

的な要因は十分 に分かっていない。全球規模の広 い海域での海面温度の年々変動が どのよ うなメカニズムに

支配されてい るのかを解明するためには、まず第一ステップとして、大気海洋間の熱 フラックス と海面温度

変動の関係 を調べ ることによって、海面温度変動 にとって、熱 フラックスの変動によるローカルなバラ ン

スが重要なプロセスであるのか、それ以外のプロセスによる影響 が大きいのかを調べる ことが必 要である。

そのためには、広範囲での海面温度 と熱フラックスの年々変動のデータを、解析するために十分 な精度で得

ることが必要である。

Seageretal.[1988]やGent【1991]が 行 った数値モデルによる実験結果では、海面 を通 した熱輸送 量に

12W/m2の 変化があると、熱帯太平洋の水温が1。C変 動す る。WebsterandLukas[1992】 は、海面 を通 し

た熱輸送量に40W/m2以 上の誤差 を含むモデルによる計算 を行 うと、水温変動は観 測 された もの よりも大

きくなると主張 している。Talley[1984]が 行 った、海洋に よる南北熱輸送の推定 に関す る研究では、南北

熱輸送量の方向 を決めるためには、海面 を通 した熱フラックスを10W/m2程 度 の精度 で評価 する必要があ

る ことが報告 されている。 さらに、熱帯太平洋 にはENSOと して知 られている、顕著 な水温変動現象があ

り、活発な大気海洋間の熱交換がこの現象の主要な要因のひとつである。Liu[1988]は 、ENSOサ イクルの

もつ大気海洋間の熱フラックスの変動の大 きさはおよそ100W/m2に 相 当すると報告 した。これらの研究の

指摘 を考慮すれば・海面温度の年々変動機構 を評価 するためには・大気海洋間の熱フラックスを10W/m2

程度 のオーダーで評価する必要があると考 えられる。
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最近 になって、人工衛星のデー タは、セ ンサーの開発改良と検定が活発に行われて信頼性 が増 し、その

同時観測性 、広域性、反復性 を生か して、定性的な利用 から定量的な利用が行 われつつあ る。衛 星デ ータ

の観測値の信頼性が増 したことによって、衛星観測 によって得 られたい くつかの観測値 を組 み合 せて衛 星

デー タを複合利用す ることが可能になりつつあ り、衛星データか ら大気海洋間の熱 フラックスの評価 をす

る可能性が高 まって きている。本来、熱 フラックスは、海面 を含むい くつかの高度で直接評価 で きること

が望ましいが、当面はバルク公式 を利用 した間接的な方法に よって海面での値の評価 を行わざるを得 ない。

この場合には、海面温度 、海上気温 、風速、海上比湿が観測 されればよいが、 これ らの物理量を衛星 セ ン

サーでいかに正確 に測定で きるかが重要な問題 となる。

海面温度 については、NOAAに 搭載 されているAdvancedVeryHighResolutionRadiometer(AVHRR)

のMultiChannnelSeaSurfaceTemperature(MCSST)の 場合 、推定誤差 は1。C以 下の精度 まで得 られ る

ようになった[Shluesseletal.,1ggO;SakaidaandKawamura,1g92]。 海面温度 を人工衛星データか ら推定

する場合の問題点は、主に大気補正の問題 に帰着 してお り、従来 から大気補正法 についてはブ イデー タとの

比較をは じめ多 くの研究が行 われて きた[AndingandKauth,1970;McMllin,1975;Str・ngandMcClain,

1984他 】。

これ らの研究では、海面 を完全黒体 と考えていたが、実際には海面は完全黒体ではない。つま り、人工衛

星の赤外放射計か ら大気補正の結果得 られる温度は、海面を完全黒体 と仮定 した温度 なので、実際の海面温

度 とは異なるものである。海面か らの赤外放射の計測によって海面温度 を正確 に知 るためには、海面の放射

率の値 を知 ることが必要である。従来、海面付近には、数μmか ら数mm程 度の厚 さの表皮 が存在 して、こ

の表皮 と海面下の水温には温度差があることが言 われている[Woodcook,1941;Ha8se,1963;McAlisterand

McLeish,1969;PaulsonandSimpson,1981他]。 海面温度 として伝統的に考えられてきたのは海面か ら1m

程度の深 さまでの平均水温であるか ら、衛星デー タか ら赤外の放射計 で大気補正 を経て得 られた放射温度

と、通常海面温度 として温度計によって測定 される水温との問には、これらの2つ の理由によって差が生 じ

る。海面の放射率を決定す ることによって、この差が減少 して海面温度の推定の精度がよ くなることが期待

される。そ こで、当博士論文では、まず、自ら海洋観測を行 い、観測デー タの解析によって、赤外域 におけ

る海面の放射率の値の評価 を行 う。

風 速 と積算水蒸気量はアメリカのDefenceMeteorologicalSatelliteProgram(DMSP)に 搭載 されてい

るマイクロ波放射計SpecialSensorMicrowave/Imager(SSM/1)に よって評価する ことが可能である。 しか

し、衛星センサーの性質上、物理量の細 かい鉛直分布は非常に測 りにくく、海上比湿については直接衛星観

測か ら得 ることは難 しい。海上風速 と積算水蒸気量を得 るアルゴリズムは、統計的な回帰モデルを用 いる方

法[ChangandWilheit,1979;Goodberletetal.,1989]や 物理的な大気モデルを用 いる方法[Wentz,1983;

WentzetaL,1g86]が あるが、SSM/1の 観測結果を用いた多 くの研究は物理モデルを利用 したものを使用

している。 しか し、柴田[1992]やSun【1993]やEsbensenetaL【1993]ら は、物理モデ ルによって得 られた

海上風速や積算水蒸気量 には、海上のブ イやラジオゾ ンデによる現場観測値 との比較の結 果、両者の間 に
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系統的な差があることを報告 している。柴田[1992]は 、このずれが全 ての海域で一律 の係数 を使用 してい

ることが原因だ と指摘 している。

海上の比湿は、SSM/1に よって観測 された積算水蒸気量か ら、統計的な方程式によって得 ることがで き

る。hu[1986】 は、船舶から打ち上げ られたゾ ンデデー タを用いて回帰式をつ くることに よって・熱帯域 の

積算水蒸気量か ら海上の混合比 を推定する方法 を提出 した。通常、海上の比湿は、混合比 とほぼ等 しいと考

えられる。このアルゴリズムは、赤道から離れた海域や、比較する水蒸気量の平均時間が1カ 月 よ りも短 い

場合 には、精度が悪化するといわれている。HsuandBlanchard[1989]は 、赤道域 から中緯度 までの13の

高層気象観測結果 との同期データの比較 を行 って、Liu[1986】 の経験式 が赤道域以外で も成立することを追

確 認 した。

海上気温については、現在のところ、衛星データから直接評価することはで きない。NOAAに 搭載され

ているTirosOperationalVerticalSounder(TOVS)で 得 られる気温の鉛直分布 は、鉛直分解能が粗 く、最

下層 でも海面 から1000m程 度の高度 までの平均気温が求められる程度 である。相対湿度 として気候学的な

平均値 を仮定するとい う方法を利用 して海上比湿か ら気温 を求める試みがあるが[hu,1988】 、相対湿度 は

本来時間的に変動する量であるか ら、ENSOや モ ンスー ンな どの気候学的な平均値か らのずれが大 きい と

考え られる現象を解析するには不適当であると考えられる。また、Liudα 乙[1992】は、気候学的に平均 され

たデータは、赤道東部太平洋の冷水舌などのように時間的空間的に変化 の大 きい現象 をとらえるのには適

さないことを指摘 している。Thadathiletal.[1993】 は、衛星データから得 られた積算水蒸気量 とブ イデー

タか ら得 られた海上気温に成立する統計的な関係式を各 ブイの位置 ごとに求め、その関係式 を用 いて積算

水蒸気量か ら海上気温 を得 る方法を提出 した。 しか し、この方法では、適用 する位置 ごとにあらか じめ長

期 にわたる現場観測を行 う必要がある。これらの理由か ら、あ らか じめなんらかの物理量の仮定値 を定め

ないで気温や顕熱 フラックスを求める方法を開発することが必要である。そこで、当博士論文では、次 に、

衛星デー タのみから大気 海洋間の熱 フラックスを評価で きるように、衛星か ら得 られるデ ータのみを用 い

て気温 を推定する方程式 を導出 し、その評価 を行 う。

これによって、衛星データか ら海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの年々変動を評価す ることが可能

になる。

以上の ような考察に基づいて、本研 究では、海洋上層 の水温の年々変動に対 して、大気 と海洋の問の熱

交換が支配的な要因 として直接的に働 くのかどうか とい う問題 について調べた。海面温度 は本研究 におい

て最 も重要 な物理量であ り、精度 良く観測する必要がある。そのために、まず主論文1で は、人工衛星によ

る水温観測の精度 を向上 させるために、海面の放射率 を観測デ ータの解析 によって評価 した。次いで、主

論文2に おいて、大気海洋間の熱 フラックス を衛 星データのみを用いて評価す るために、従来の手法 では、

なん らかの物理量 を仮定することによってしか得 られなかった海上気温 を、衛星デー タのみか ら得 る方法 を

新 しく開発 し、ブ イ観測値 などの現場観 測値に よってその評価 を行 った。最後 に、主論文3で は、 これ ら

の結果を利用 して衛星データから得 られた、海面温度 と大気海洋間の熱フラックスの値 を用いて、海面温度
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と大気海洋間の熱フラックスの年々変動の位相関係を解析し、海面温度の年々変動に対 して大気 と海洋の熱

交換がどのような働きをしているのかについて考察した。

なお、本研究の着想 と研究手法は、今里教授 との議論を通じて得 られたものであるが、そのためのデー

タの取得、解析は一貫 して学位申請者が行った。特に、衛星データのみから海上気温を推定する手法は・学

位申請者が発案したものであり、表皮の状態 と風速の関係についての考察と、これらを利用 して得 られた海

面温度と大気海洋間の熱フラックスの年々変動の位相関係から、海面温度の年々変動の支配的要因について

考察したのも学位申請者である。主論文1に おいて、田辺湾における約一年間の観測と解析結果の考察の

一部は、西助手並びに戸田博士と協力して行った。主論文2と3で 用いた、マイクロ波放射計による海上

風速と積算水蒸気量の衛星観測データは、柴田博士が編集 したものを利用 した。

2解 析手法

海面温度 の年々変動 に対 して、大気海洋 間の熱フラックスと海洋内部の移流拡散に よる熱輸送の効果 を

理解す るために、衛星デ ータとバル ク法 を用いて、大気海洋間の熱 フラックス と海面温度 の関係 を解析す

る。本研究で用いる衛星データは、1987年7月 から1991年6月 までの4年 間の月平均デー タで ある。本

研 究で用 いる年 々変動 とは、各月毎の4年 間の平均値か らの偏差 、即ち平均的な年変動か らの偏差 として

定義する。ここで、平均的な年変動 とは、長期間にわたって平均 された気候学的な平均ではな く、本研究で

利用可能な衛星データの存在す る4年 間の平均である。

顕熱 フラックス と潜熱 フラックスは、式(1)と(2)で 表されるバルク法で評価する。

H=ρOpoん(冗 一 丁。)u,

E=・ 」ρoε(q5-9α)u,

α=32+(1.10(怨 一%鶉一 島)u)u×1・-3,

(フe=1.15×10-3,

(1)

(2)

(3)

(4)

ここで、ρは大気の密度 を表 し、ら は大気の比熱、'は蒸発の潜熱 、Tは 温度、uは10mの 高 さでの風速、g

は比湿を表す。添字の εとαは、それぞれ海面での値 であることと、海上での値であることを表す。式(3)

と(4)の バルク係数は、渦相関法によるフラックスの直接観測の結果に基づいて得 られた ものである。バル

ク法 では熱フラックスを推定するのに、海面温度、海上気温、海面 での水蒸気量、海上での水蒸気 量、そ し

て風速の値 を知 ることが必要である。

バルク法 を用いて得 る大気海洋間の熱 フラックス と海面温度 の関係 の解析 に用い る衛星デー タは、海

面温度 についてはAdvancedVeryHighResolutionRadiometer(AVHRR)のMultiChannelSeaSurface

Temperature(MCSST)[McClainetal.,19851か ら得 られる。 しか し、MCSSTは 海面 を完全黒体 と仮定 し

て得 られた値 であるので、海面の表皮温度 を得 るためには、海面 の放射率を求めてMCSSTを 補正する必 要

がある。これ以降、本論文 においては、海面温度 とは表皮 の温度の ことである。MCSSTデ ータは、0.1。C
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の温度分解能で7日 間のコンポジットデータであ り、空間分解 能は18km×18kmで ある。積算水 蒸気量 と

風速については、Wentz博 士のアルゴリズム[Wentz,1986;WentzetaL,1992】}こ よって得 られたSpecial

SensorMicrowave/Imager(SSM/1)の データを、柴田博士が再編集 したものを用 いる。SSM/1の デ ータの

取得期間はAVHRRと 同 じで、2。×2。グ リッドで5日 間平均のデ ータである。海上比湿 は、積算水蒸気量

からLiu[1986】 の経験的な推定式によって得 る。 これ らの衛星データは、共 に20×2。 グ リッドの1カ 月平

均値 に して使用す る。 しか し、海上気温は衛星データからは得 られないので、衛星データのみから海上気温

を推定する方法を新 たに開発 し、それによって得 られた気温を用いることによって、海面温度 と大気海洋間

の熱 フラックスの年々変動成分を衛星データのみか ら推定 し、その関係 を解析す る。

海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの年々変動が互いに密接 に作用 している場合 には、両者 の変動の

位相関係 は、海面温度変動 に対 して支配的に働 く要因がなんであるかによって決まる。 したが って、両者の

位相差 を解析することによって、海面温度 の年々変動が海洋内部のプロセスによって引 き起 こされるのか・

大気海洋間の熱 フラックスによって引 き起 こされるのかを明らかにす ることがで きる。

まず、第一の場合は、大気海洋間のローカルな熱交換 によって水温変動が支配 される場合である。 この

場合 、海洋内部の水平熱フラックスは海面温度 の年々変動に対 して重要ではないと考えられる。大気海洋間

の熱交換量が海洋上層の貯熱量の変動率に等 しい と考 えられるので、海面温度 と大気海洋 間の上向 きの熱

フラックスの位相関係 は、水温 アノマ リーの位相が大気海洋間の熱 フラックスのアノマ リーの位相 よ りも

π/2進 むことになる。

第二の場合は、海洋内部の移流拡散過程 による熱輸送によって海面温度の年々変動 が起 り、海面温度が

変動す ることが大気海洋間の熱 フラックスの年々変動の主な要因である場合である。この場合 、顕熱フラッ

クスと潜熱フラックスのそれぞれの年々変動成分をH'とQ'と すると、これ らはバルク法 を用いて、温度 と

水蒸気量の年々変動の大気 と海面問での値 の差 によって式(5)と(6)で 表 される。

11'=ρ(=》 σ九(7ご 一7裏)π 十 ρc》oゐ(7』-7と)ω',

E'='ρo,("98-qα)π+'ρ σ。(可 一 死)u',

(5)

(6)

ここで、ダッシュ記号 と上線 は、それぞれ年々変動成分 と年変動の4年 平均値 を表す。年々変動成分の積

(例えばu'T')は 、本研究で考 えている年々変動の時間スケールには影響 しないので、式(5)と(6)で は省

略 した。海面温度 の年々変動成分 瑠 が大気海洋間の熱フラックスの変動を引 き起 こす主要な要因であるな

らば、式(5)と(6)に おける ∬'とE'に 対 して、第1項 の寄与が大 きく、風速の年 々変動成分を含む第2項

は小 さいと考 えられる。 なぜ なら、賜'は禦 とは直接的に連動 していないので、もし風 速の年々変動 が熱 フ

ラックスの年 々変動 に対 して重要な働 きをする場合 には、海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの年 々変動

の相関は悪 くなると考え られるか らである。

海面温度 の年々変動 によって大気海洋間の熱フラックスが変動する場合には、両者の位相関係 は2通 り

考え られる。
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1つ は海面温度の年 々変動が大気海洋間の熱 フラックスの変動 と同位相 になって、両者の位相差 は0に

なる場合 である。 この場合、17罰>1窺1で あ り、昭 と11'、9,とE'は それぞれ同符号になる。水温 アノマ

リーが上昇すると、大気海洋間の温度差が拡大 し、これによって大気海洋間の熱 フラックスが時間の遅れな

く上昇することになる。

もう1つ は、海面温度 の年々変動 と大気海洋間の熱 フラックスが逆位相 になる場合で、この とき両者の

位相差 はπになる。この場合、1刀i<1鰯iで あ り、 瑠 とH'、glとE'は それぞれ逆符号 になる。

大気海洋間の熱交換 による相互作用についての研究では、水温変動 によって大気海洋間の熱フラックス

が変動する場合には、両者が時間差 な く同位相で変動する場合のみが考え られてきた。 しか し、水温変動 に

よって大気海洋間の熱 フラックスが変動する場合 には、両者 の位相関係は、同位相(位 相差0)の 場合 と、

逆位相(位 相差π)の 場合の両方の可能性を考 えなければならない。

以下では、この原則 に基づいて、海面温度 と大気海洋間の熱フラックスの年々変動 の位相関係 を調べる

が、そのためにまず、海面温度 を衛星データか ら正確 に得 るために、海面の放射率を評価する。次いで海上

気温 を衛星データのみか ら推定する方法を開発することによって、海面温度 と大気海洋間の熱フラックスの

年々変動成分 を衛星データのみから推定する方法 を確立する。

3衛 星による物理量の観測手法の確立

3.1海 面 の放 射率

衛星データによって海面温度 を推定する場合、主な問題点は、海面からの放射か ら得 られた放射温度 と

通常の海洋観 測によって得 られる海面温度 とに差が あるとい うことと、大気中の水蒸気の影響 を取 り除 く

ための大気補正 をいかに して行 うかとい う問題の2つ である。

海面の放射率が1で はない場合 、海表面での反射 を考慮 しなければな らない。海面 か ら大気 の底 に入

射する放射量の総量 は、海面か らの放射 と海面 における大気放射の反射の総和 である。 したが って、海面

か らの放射量を観測す る場合 には海面放射 と海面反射 を分離す ることが必 要である。 また、海面に存在

する表皮 といわゆる海面温度 との差 を考慮 しなければならない。表皮 は従来、海洋の上部の数μmか ら数

cmの 範囲内 に存在す ると考 え られ てきた[Woodcook,1941;Hasse,1963;McAlisterandMcLeish,1969;

paulsonandSimpson,1981他]。 しかしなが ら、表皮の厚 さを直接的に観測 した例はない[Katsaros,1980]。

Saunders[1967司}・ よれば・この・大気 に直接接する表皮部分の巌 と・緬 温度 との差△Tは ・畿 に比例

する。 ここで、レは水 の動粘性係数、κは熱伝導係数、σ.は摩擦速度、Qは 熱フラックスである。Schluessel

etaL[1ggO]は △Tは 平均 して±1。Cに 収まると主張 している。ところが、表皮は非常に薄いため、従来の温

度計による観測では表皮温度 乃 を直接観測することはできない。

BuettnerandKern[lg65]は 独 自の放射率観測用の装置で放射率が0.993で あると報告 しているが、彼

らの実験では表皮の存在 による温度差 については考慮 されていない。Saunders[1967b,1968]は 飛行機 か
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らの観測で、海面 の反射率 を測定 した。晴天時 と曇天時の異なった地点 での放射の比 として海面の反射率を

求めることによって、放射率は0.986で あるとした。 しかし、この方法は、海面の放射 と反射の分離 の方法

が正確 ではなかった。MikhailovandZolotarev[1970]は 、水の光学的定数か ら放射率 を計算 し・赤外域 で

の平均値 として0.9875と い う値 を得 た。Daviesetal .[1971]は オンタリオ湖でアル ミニウムの円錐 によって

大気か らの放射を遮蔽 して、湖面からの放射量を観測 し、波高が25cm以 下の場合 には放射率 は0.972と な

ると報告 している。アル ミニウムは赤外域では完全鏡面 として働 くとい う仮定 で行 われているが、実際に

は完全な鏡面 としては働かない とい う問題 を含んでいる。Ma8udaetal,[1988]は 、海面か らの放射 を観測

する方向の天頂角 と風速 の関数 として放射率 を計算 によって求めた。彼 らのモデルは、海面が多数の小 さ

な面で構成 されているとい うもので、海上風 によって小 さな面はその傾 きがガウス分布 に従 って変化す る。

11μ㎜ での、無風状態 では放射率は0,992と 計算 された。これ らの研究は、海面放射 と海面における反射の

分離を正確 に行 うことと、表皮 を挟んだ温度差を正確に評価 することができていなかった。これらの結果の

要約は 表1に 示 してあるが、海面付近における放射バランスが どうなっているかを考 えなければな らない。

大気の窓領域の周灘 ・・から均だとすると・海面から囎 はイ 購)・ ・(卿m2)で 与えられ

る。 ここで・B(レ,T)は プランク関数で、ぽは窓領域での平均放射率である。どが1で はない場合、つま り海

面が窓領域で完全黒体ではない場合には、大気か らの下向 きの長波放射R↓ が海面で反射する。これによっ

て、海面から大気 の底 に入射する放射量は、海面からの放射 と海面 における反射の和 となる。

∠IB(職)の 一イB(渦 ゆ+(1-・)珊(・)

ここで、海面の反射率7は1一 否であるとしている。職 は放射温度 で、大気の底 に入射する量を表 している。

騒 と乃 がほとんど同じ値の場合には、禦 と撃 の差は充分小さくて、無視 してもよいと考え

られている[McMillin,1975]。 したがって、β(レ,窺)の 波長に対する依存性は β(レ,7b)の 波長 に帯す る依存

性 とほ とん ど等 しいので、(7)式 は全波長域 に拡張 できて、

・瑞 二ど・乃4+(1一 ε)R↓(8)

と書 き直す ことができる。ここで、σはステファン ボルツマ ンの定数である。(8)式 は、海面付近での赤

外域 における放射 エネルギーバランスを表す。

ここで、跣 は乃 とは異なった値 となっている。 また、大気か らの下向 き放射が変化 すると、乃 が変わ

らな くても見かけ上 跣 が変化 することがわかる。

さて、放射収支 瑞,オはσ7ぽ とR↓ の差 で与 えられ る。

R。,,=σ]曜 一R↓

R剛 が放射収支計で直接計測可能ならば、(10)式 によって放射率 を評価 することができる。

_石 隔,¢
ε==

σ聡4一 σ瑞+馬 。、

9

(9)
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ここで、表皮温度 乃 と温度計で計測可能 な海面温度 乃 とが等 しい とき、つま り・

乃=TB (11)

の時には、観測可能な物理量から放射率の計算値売 を得ることができる。これは、表皮による温度勾配が

消滅することを意味する。

・・=
。準 舞+煽(12)

(12)式 は、表皮 と海面下の温度差△T≡ 鞠 一乃 がな くなることに相当す る。

海面の放射率 を求めるために、田辺湾の海洋観測塔で、上下両方か らの赤外放射 と、そのほかの海洋物

理学、気象学物理学的な物理量の観測を行 った。 図1は 観測塔の位置である。観測塔は岸か ら約100mで ・

5mの 水深の崖淵に立 っている。観測は、1989年 の11月1990年 の10月 までの期間におこなわれた。台風

な どの影響 による欠測を除いた利用可能なデータ数は 表2に 示す。

図2は 観測システムの概観である。観 測値は、10分 毎に記録 される。上向 きの赤外放射量は赤外放射計

ミノルタの ∫丑一〇510を 用 いて観測 した。これは、平均海面 から5mの 位置に固定 され、立体視 野角 は1。、

波長帯 は8μmか ら14μ㎜ である。10分 毎に2秒 間隔で5回 観測 し、その平均値 を記録する。

赤外の放射収支 は、やは り海面か ら5mの 位置に設置 された英弘精機のON-40に よって観測 した。ただ

し、波長帯が0.2μm以 上なので、 日中は太 陽光線の影響 を受ける。夜 間のデ ータは5%の 精度で赤外放射

収支 を観測で きる。 図3は1989年 の11月19日 から20日 にかけてのデー タである。170分(17個 分)の

移動平均によって細 かい変動 を除いている。 図3の 影のついた部分 は放射収支のデー タが太 陽の強い影響

を受けているために利用できないことを示 している。したがって、解析には太陽の効果が充分除けると考え

られる、夜間のデータ(20:00～3:50)の みを利用する。従 って、夜間のデータのみを解析 した。相対湿度

は5mの 高 さにある乾湿計で測定するので、乾球温度 は5mの 気温 として利用で きる。

海面温度 と気温 については7.5秒 の時定数を持つ抵抗温度計に よって測定 した。測定精度 は0.1。Cで あ

る。水温の鉛直分布はブ イDの15個 のセ ンサーで計測する。一番水面 に近いセンサの中心 は静止海面か

ら0.7cmで あった。 このブ イは小 さくて、海面の波 には十分追随する。セ ンサは上から、D1か らD9ま で

は1cm間 隔で、D10か らD15ま では2cm間 隔である。ブ イCで は、10cm,20cm,40cm,80cm,120cm,

160cmの 気温 を計測 している。もう一つのブ イEで は、25cm間 隔で水温を計測 している。気温 と水温は10

分毎 に一回計測 している。

図3(b)に 示 されているように、天気が悪い場合 を除いてほ とん どの場合において、夜 間の放射収支の

変動は非常に小 さい。 図3(α)か ら、放射率 を1と して計算 した放射温度(職)が 、海面温度(乃)と は

異 なっていることが分かる。

Katsar。s[1g80】は、表皮の温度分布 は熱伝導に よる影響が大 きいか ら、表皮 の厚さは表皮 を挟む温度差

によって変化す ると報告 している。水温の鉛直分布は1cm間 隔で観測 しているか ら、表皮の厚 さが どの程

度 の厚 さかを考察 した。 図4は11月19日(平 均風速10.2m/s)と6月11日(平 均風速0.6m/s)の 、水
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温の鉛直分布 の時間変化である。水温は鉛直方向にほとんど一定であるので、 図4か ら判断する と・海面

に表皮が存在 する様子 は見 られない。 もし、表皮 が存在 してい るとしても、水温計の一番上のセンサーで も

表皮の下の温度 になっていると考 えられるので、表皮は1cmよ りも薄いと考え られる。

(12)式 か ら計算 して得 られる売 の値が正 しいか どうかは、乃=恥 とい う(11)式 の仮 定が正 しいかど

うかにかかっている。表皮温度 乃 は観測することができないが、(7),(8)式 か ら、放射収支量&,¢ が一定

値の場合 、表皮温度 恥 の値の変化 が直接 的に放射温度 乃 の値 の変化 に反映するこ とがわかる。つま り・

鮪_職 の時間変化を調べ ることによって、表皮温度 と海面温度の温度差△T(鍋)の 値が変化 して

いるかどうかが分かる。 図3(c)に 温度差 乃 一乃 の時間変化 を示 した。 この ときは夜 間の放射収支はほと

ん ど変化 していないことが分かるので、職 の変化 は乃 の変化に よるものである。つま り、2お 一7査の変化

のほとんどは△Tの 変化だ と考 えてよい。風速は19日 から20日 にかけて増加傾向にあることが分 かる。海

面付近 の水 は、風速が大 きくて強いス トレスがかか ると撹搾 されて表皮 を挟んだ温度差 は小 さ くなるであ

ろ うと考 えられる。風速の変化 と、温度差の変化 の逆相関によって風のス トレスによる撹搾の可能性が示唆

される。

図5に は夜間20:00～3:50の 平均放射率売 と平均風速 との関係 を示 したものである。降雨や強風下な ど、

ほかの悪天候 時の状態 のときは、放射率の計算値 は信用できない。 図6で は売 の時間変化 を典型的 な天候

状態の2例 について示 したものである。一方は3月25日 で、晴天であ った。 もう一方は5月3日 で、降雨

があった。 図6の 破線は時間変化が非常に小 さ く、標準偏差 も0.003と 小 さいが、実線 は夜半 に降雨があっ

たので、それによる影響で値が大 き く変化する。これは雨粒 が、放射収支計 の上側 のフィル ターに付着す

ることによって下向 きの放射量が見 かけ上大 きくなることによる。 図5で は、降雨な どによる異常 な値 は

あ らか じめ除いてある。 図5か ら、売 の値 は096か ら1.Olま で低風 速の場合 には特 に風速 との相関は見

られない。一方、風速が5m/sを 超えると売 はほぼ一定値の0.984土0.004と なる。放射率 は物理定数のは

ずであるか ら、 この値 は低風速でも成立 している と考 えるべ きである。 この値 に季節的な変化 は見 られな

かった。Csanady[19901やEbuchietal.[1993]で は風速約5m/sに なる と、海表面 で下降流 が増加すること

を指摘 している。 このことは海面近傍 に擾乱が生 じることを意味するか ら、莇 が高風速側 で一定 になると

い うことは、表面の撹拝 によって(11)式 が成立 していると考 えられる。

田辺湾における観測の結果、放射率 として0.984と い う値が得 られた。この値 とこれまでの研究で得 られた

値を比較する。BuettnerandKern[1965]の0.993と いう値は今回の結果よりも大 きい。Saunders[1g67b,1968]

の0.986と い う値 は今 回の結果 とは よく一致 している。Saundersの 飛行機 に搭載 した放射計 による観 測で

は、海面温度 や雲の水平変化が小 さい ことによって、海面か らの放射 と反射が分離 できたのであろうと思 わ

れ る。Daviesetal.[1971]で は死 は0.972土0.021で あった。彼 らの実験 では、距 と7bは 赤外放射計によっ

て観測 された。乃 は海面 にアル ミニウムの円錐 をおいて、大気 か らの放射 を遮断 して観測 した。円錐の端

は海面下に入っていたので、η の観測の ときに比べて、海面の撹搾が抑 えられていたと考え られ る。彼 ら

の観測は波高が25cm以 下の場合 に限 られてお り、風速が強 くて もアル ミニウムの円錐に よって海面の擾乱
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は抑 えられるか ら、得 られた放射率の値 の大 きな標準偏差 から判断すると、彼 らの結 果は今回の観測の低

風 速の状態 に相当すると考 えられる。

売 が、低風速の ときに風速 とほとん ど無相関に色々な値 をとるのは、表皮 と海面下の温度差があるか ら

である。つ まり、表皮は風速が小 さい ときには撹搾されることはなく、(11)式 の関係が成立 しない とい うこ

とである。乃 が 乃 よりも高い ときには駈 は真の放射率どよりも高い値 が計算 され、乃 が7労 よりも低い と

きは売 はτよりも低 い値が得 られる。

この解析では、表皮は風速が大 きいときには消滅することがあるとい う仮説 に基づいて考察 したが、そ

れに反 して、過去の研究では[Saunders,1g67α;Hasse,1g71;Grassl,1976;Wesely,1979他 】温度差は無 く

ならないとい う前提で議論 を してきた。 ここで、温度差△Tが 高風速で本当に0に なるのか どうかを考察す

る必要がある。

Saunders[1967α1は 、表皮は風 によって撹拝されない とい う前提で△Tの 値 を評価 した。その後 の表皮 に

関する研究では、Saundersの この研究 に基づいて、 △Tの 値 を観測的に求めることが、中心課題 となった。

△Tは 表皮 と海面下の温度の温度差 として求め られた。

Hasse[1971】 は 乃 を気温の鉛直分布 から、断熱過程 と中立な状態を仮定 して求めた。つま り、表皮の温

度 は間接的な方法で求めている。この結果、△Tの 平均値は0,4。Cで あると報告 している。Grおsl[1976]は 、

放射計 と温度計を用 いて、5cmの 深 さの温度 と、海面から大気の下端 に入射す る放射量 を観測 した。 この

観測では、風速が1か ら10m/s迄 の間で、温度差△Tは ほぼ一定の02。Cで あ った。ただ し、彼の観 測で

は放射率の値 をあらか じめ0,96と 決めて、その条件下で表皮の温度を決めている。Wesely[1979]は △Tの

研究では△Tの 値は0.3。Cか ら1.5。Cま で変化 するが、彼の研究では放射率はあ らか じめ0.99と 決め られ

ていて、水面 における反射 を考慮 していない。Grassl[1976]とWesely[1979]の 両方の研究 では、放射 率を

あらか じめ決めている理由については明確 ではない。実際、彼 らの実験結果の表皮温度 と表皮 を挟んだ温

度差△Tは 、あ らか じめ決められた放射率の値 によって変化する。例 として、Grassl[1976]の データに放射

率 として0.984を 適用 してみると、温度差は0。Cに なった。 したが って、これ らの過去の研 究では、温度

差△Tが 消滅 しない と指摘 されているが、△Tが 高風速の ときには消滅 して しまう可能性は これ らによって

否定 されるものではない ことは明 らかである。

ここで、放射率 として0.984を 採用 したときに、実際に7b=7泊 という仮定が成立 しているか どうかを

考察する。ここでは表皮 を挟む温度差△Tを 計算 して、風速が海面の表層 に与える影響 を考察 した。この研

究 で得 られた放射率の値(ど=0.984)を 適用すると、乃 は次の式で表 される。

乃=(どσ讐 一ε珂(13)

そして・ 乃 はセ ンサD1で 観測 される水温 をあたえ・Rπ,fは放射収支計の観測値 を与 える。(13)式 から求

めた表皮温度 と海面温度の差△T(二 乃 一乃)の 時間変化 を3つ の典型的な表皮の状態 について 図7に 示

した。パ ネル(a)は11月19日 で、風速は大 きい場合(平 均風速10.2m/s)で ある。今 までの考察 どうり、
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温度差△Tは 消滅 している。つま り、表皮は大 きなス トレスによって良 く撹拝 されている。パネル(b)は11

月24日 の時間変化である。 この とき風速は弱 く(平 均風速2.6m/s)、 放射率の計算値あ は0。984よ りも小

さかった。パ ネル(b)は このような状態の場合 、乃 は跣 よ りも低 くて、センサD1の 上に温度の低 い薄い

表皮があることをしめ している。パ ネル(c)は4月10日 の時間変化である。この時は風速は弱 く(平 均風

速2.6m/s)訪 は0.984よ りも大 きかった。 このような場合は、乃 は 乃 よ りも高 く・表皮 の方が海面下 よ

りも温かいことを示 している。

Saunders[1967α]で は表皮は常 に存在 すると考 えていたが、 これ らの結果によって表皮温度 は境界層内

の状況によっては、海面温度 よりも低い場合 と高い場合が考 えられることが分 かった。また、表皮は、風速

が弱い ときには存在するが、風速が大 きくなるとス トレスが強 くなって、この表皮の温度勾配は消滅するこ

とが示 された。温 かい表皮の場合は表皮の温度 乃 は海面下の温度 乃 よ りも高 くて、放射率の計算値売 は

0984よ りも大 きな値が得 られる。これらの3つ の表皮のタイプが どのような時に現れやすいかを調べ るた

めに、各 々の件数の月変化 を 図8の パ ネル(d)に 示 した。白い棒 は表皮の方が海面下 よりも低温である場

合(～万<0.980)で 、縦線の棒 は表皮 と海面下の温度が近い とき(0,980≦ ε万 ≦0.988)、 斜線の棒 は表皮

の方が温度か高い とき(莇>0.988)で ある。 図8で はlmの 水深の温度 恥looの 月変化 をパネル(a)に 、

風 速についてはパ ネル(b)に 、水温の時間変化 についてはパネル(c)に 示 した。 これらの変化は互いに強い

相関がみられる。これは、冬 には好天のときに強い季節風が吹 き、夏には通常好天時には風は弱いことによ

る。 図8に おいて、表皮が冷たい状態は年間を通 じて現れている。パ ネルの(d)を(c)と 比較す ると、表皮

が消滅 している場合が現れている件数は1mの 水温の時間変化 との関連性が見 られる。表皮が温かい場合 は

水温が上昇 して海洋の境界層が温か くなるときに多 く現 れる。 さらに、表面の低風 速でも温度勾配が中立

な場合は、温かい状態 か ら冷 たい状態へ変化 する場合、もしくは冷たい状態か ら温かい状態へ変化す ると

きに多 く現れている。2月 と7月 の件数が0な のは観測 システムの故障のためにデータを取得することがで

きなかったか らである。

5m/s以 上の風速の場合の信頼 できる放射率の値の標準偏差は、0.004で あった。これは観測誤差 による

ものであろう。例 えば、3月25日 には、平均R↑=387.1w/m2,凡,ド1252w/m2,and7冶=14.6。cで

あ った。 この 日の夜間の 乃 の変化は0.1。Cで あった。 これは、温度計の信頼精度 と等 しいが、このときの

(12)式 による放射率の計算値の標準偏差は0.004で あった。これは、日平均値から得た今回の放射率の値の

標準偏差 に等 しい。また、放射収支計の信頼精度 である」監,ごの5%の 変化では、放射率の計算値には0.0006

とい う小 さい変化 しか生 じない。このことから、今 回得 られた放射率の値の標準偏差 は、温度計の観測誤差

による可能性が高い。

海洋観測で通常SSTと して考 えられるのは海面下数10cmか ら数mの 水温であるのに対 して、人工衛

星 による観測 で得 られる水温 は表皮の温度 である。従来、人工衛星 の赤外放射計 によるSSTの 観測では、

海面 を完全黒体 として きた。海面 を完全黒体ではないと考 えた ときに、 これ らの温度差は減少す るはずで

あ る。Saunders[1970]は 雲の種類 に よって0.1。Cか ら0.7。Cの 改善があると説明 している。そ こで、温度
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差の減少 を誤差率 として求めた。温度差 としては、放射温度 職 とセンサE2に よる50cmの 水温 乃50の 差

として定義 した。 この温度は通常バケッ温度 として考 えられている。

△ 乃 ≧=7カ50一 乃 電 (14)

誤差 率Rは(15)式 で、この結果 による温度差の改善量 と従来の ように完全黒体 を仮定 していた ときの

温度差の比 として定義 した。そ して、放射率を0,984と することによって△乃電の うち何%が 減少 したかを調

べた。

(Tθ50一 乃記)一(7み5・一乃)R=

乃50-7h

一 乃 一職(15)
△乃

図9は 有効な96個 の夜間デー タか ら得 られた誤差率Eの ヒス トグラムである。 図9か ら放射率の値 を

1.00か ら0.984に することによって温度差の40～60%が 減少す ることが分かる。 図9中 に見 られる負の改

善率は、温度差が広がったことを表す。これは、表皮温度 鞠 と放射温度 跣 の両方が共にバケツ温度 よりも

高い場合 に相当する。

人工衛星の赤外データの解析では、海面における反射は通常無視 されて きた((13)式 を評価す るために

必 要なR↓)。 つまり、海面は完全黒体ではない と考 えられていたが、SSTは(16)式 か ら評価 されてきた。

　
乃一(瑞ε)τ(16)

ここで、(13)式 か ら得 られた温度 と(16)式 か ら得 られた温度 との差 を5月26日 のデータか ら求める と、

(13)式 では14.70Cで あったのに対 して(16)式 では15.50Cで あ り、約0.8。Cで あ った。従来は、海面温度

を人工衛星データか ら得 る場合に、海面におけ る大気放射の反射を考慮 することはなかったが、この結果 と

他 の日のデータに対 しておなじ検査 をした結果から、(13)式 の中で大気か らの長波放射成分 を無視 しては

な らないことが分かった。

放射率は電気伝導度によって変わることが知 られている。つまり海洋では塩分に相当する。Liuetal.[1987】

では塩分変化は放射率の値 に影響すると主張 している。その一方で、Daviesetal.[19711で は海面 の化学特

性 は放射率の値 にはほ とんど影響 しない と述べている。この問題 についてはこれから先 の研究 に よって解

決 されるべ きである。

3.2気 温の推定方法

傾度法による顕熱 フラックスHと 潜熱 フラックスEは それぞれ(17)式 と(18)式 で与 えられる。

∂T∬
=一 ρ砺 κ九石

E=一 帆 湊
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(17)

(18)



ここで'は 蒸発の潜熱 、ρは空気の密度 、OPは 空気の比熱、κんとκ,は それぞれ熱 と水蒸気の拡散係数であ

る。Tと9は それぞれ気温 と比湿 を表す。これ らのボーエ ン比βは、

β一餐=讐 鍔

で与 え られ る。 よ く行 われ る よ うにKゐ=1ぐ,[DyerandHicks,1970]と す る と、

β=響

である。一方、(1)式 と(2)式 から、バルク法による熱フラックスの表現 でも同様にす ると、

β=ρ絵 鴇 袈u,

(19)

(20)

(21)

となる。符号8と αはそれぞれ海面 と海上10mの 位置 での値 であることを示す。uは10mの 高 さにおけ る

風速である。qと σ,はそれぞれ顕熱 と潜熱のバルク係数である。(20)式 と(21)式 か ら

鍛 ガ 訟 綴)・(22)

で あ る。 ただ し、g、は比 湿 であ り、相対 湿度 をαとす る と、飽 和比 湿 曲線(2.(T)か らg。=α(2.(T)と 表 せ

る。飽 和 比湿 曲線 はClausius-Clapeyronの 式 に経 験 的 に近似 的 に用 い られ る飽 和水 蒸気 圧 曲線 か ら得 られ

る。比 湿qと 水 蒸気 圧eと の関係 は

,=0・622e(23)
P

で与えられる。pは 大気の圧力である。

αの定義式から、(24)式 を得 る。

劣_=且+B(・4)

ここで、

オ=q缶)∂ 弩券丁)
。.η(25)

∂α
β=c・ ⑳ 砒

。鑑(26)

である。(22)式 と(24)式 から、衛星データから得 られる物理量 と気温の関係式 として(27)式 を導出 した。

伽一 象(隅)(五+B)一 ・(27)

priestley[1g66]は 、水が豊富にある場所での気温 と水蒸気量は互いに負のフ ィードバ ックによって変化が

抑 えられる傾向があることを報告 しているので、おそらく、Bは 且に比べ て小 さいだろ うと予測 できる。A

項の値はブイによる観 測値 から得 られる。B項 はブ イによる観 測からは計算することはで きないが、A項 と

∂9/∂Tとの差 として得 られる。気温(%)と 水蒸気圧(e。)の 月平均値 については、JMA(JapanMeteorological
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Agency)の 日本 近 海の4個 のブ イにお いて観 測 され た1987年 か ら1991年 ま での 日平均値 か ら求 め られ る。

これ らの4個 のブ イは、それぞ れの位 置 に よって、21001(36。33'1V,145。23'E)、21002(37。55'1V,134。33'E)・

21004(29。00W,135。00'E)、22001(28。10'1V,126。20'E)と 番 号 を付 け られ てい る。 図10は 気 温 と水 蒸 気圧

の 関係 が非 常 に相 関 が よい こ とを示 す。両者 の関係 は気温 の3次 回帰 式(28)式 で表 す こ とが で き る。

望。=6.10781・10-4%3+0.541493%+4.61967,(28)

回帰 式 に よる値 も 図10に 示 され てい る。(23)式 と(28)式 か ら∂9/∂Tを 求 め る こ とが で きるので ・(24)式

の βの値 は∂α/∂Tと 五 の差 と してブ イの観 測値 か ら求め られ る。 図11は βの 乃 に対 す る比 を示 した もの

で ある。 この グ ラ フか ら、且 に比 べ て βは小 さい こ とが分 か る。 そ こで 、(27)式 で βを省 略す る と・

偽一 舞(9α鵯 一%)9
.(%)静_=・(29)

と表 せ る。

比 湿9。 は混 合比m、 とほ とん ど等 しい と考 え て よい。海上 の混合 比m。 は 、可 降水 量(W)か ら海 上 の比

湿 を推 定 す るLiu[1986]の 経 験式

mα=3.818724ワ レz十〇.1897219ワ レ'2-1-0.1891893レ レ「3

-0 .07549036レr4十 〇.006088244レ75(30)

を利 用 して、衛星 デ ー タか ら得 られ る積 算水 蒸気 量 か ら間接 的 に観 測 可能 で あ る場合 を考 え る。

ここで、表皮温度 乃 は、(13)式 に3節 で得 られ た海面の放射 率の値(τ=0.984)を 適 用 して求め る。晴天

時 の長波 の放 射収支 馬 。fは気 温の関数であ る。晴天時 におけ る大気 か らの下向 き長波 放射 は、Anderson[1952]

の 経 験 式 が海 上 の大 気放 射 に よ く一 致 す る こ とを田辺湾 に おけ る長 波 放射 の観 測 に よって確 認 した[根 田

1990,付 録A参 照]。

また こ こで も、 バル ク係 数 はSmith[1980]に お け るunstablecaseとLargeandPond[1982]、

・・-32翠 掃)u×1・-3(31)

Oe=1.15×10-3(32)

を用 いる。これ らのバルクスキームは、それぞれ信頼度 の高い渦相関法 によるフラックス観 測の結果 に基

づいて得 られているので、他 のい くつかのバルク係数 を用いた ときよ りも、本研究 における気温の推 定結

果は良い。(13)式 と(31)、(32)式 を(29)式 に代入 して、放射温度 と風速 と海上の比湿 はそれぞれ衛星デー

タか ら得 られるとすると、(29)式 において未知数は、気温%の みである。(29)式 において用い られる物理

量や観測可能な値 については 表3に まとめている。従 って、(29)式 を気温 に関する方程式 として解 くこと

にょって、衛星データか らバルク法によって熱フラックスを推定するために必要な物理量が全て得 られ る。

(29)式 の解は、(13)式 が非線形 であるために・(13)式 中で.R剛 を与える(33)式 の気温 島 に初期値 を与 え

ることに よって、勾 の初期値を与えてから反復 的に求める必要があるが、解 は急速に収束 し、瑠 の初期値

に対する解の依存性は0.1。C以 下である。
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3.3気 温の推定精度

(29)式 を用いた推定方法によって得 られた気温の推定の精度 を調べ るために、衛星データか ら得 られ る

物理量の代 りに気象庁(JMA)の 日本近海のブ イとTOGA-TAOの ブ イの 日平均データから得 られた月平均

値 で与 えて、気温の推定誤差 を見積 もった。

TOGA-TAOの ブイにおける水蒸気量のデータは1989年 以降利用できるようになっている。TOGA-TAO

ブイは赤道 を中心 に緯度 方向に南北10。程度、東西方向には95・y7か ら124。Eま で に点在 して、1994年 現

在 で約70個 のブ イが稼働 してい る[HayesetaL,1991]。 ブ イのデータによる と、赤道域 の海面付 近はほと

ん どの場合 中立かほぼ中立になっている。ブイのデータは 日平均値 であるが、これか ら月平均値 を計算 し

て(27)式 に適用 したところ、風速についての依存性は小 さく、推定誤差 はほぼ一定で、TOGA-TAOの ブ

イの全 てのデータについて推定誤差 を評価す ると、1989年 か ら1994年 までの1099個 のデー タについて

一3.5土1.0。Cで あ り、推定誤差の平均値か らのばらつ きが小 さいことから、(29)式 の結果にバ イアス を加

える補正によって推定精度 を上げることが可能であると考 えられる。

この結果を一年毎 に見 ると、推定誤差 の平均は1989年 か ら1994年 までそれぞれ、-4.0。C、-3.6。C、

-3 .8。C、-3.80C、-3.4。C、-32。Cで あ り、6年 間全体の平均 とほぼおな じ結果 となっている。熱帯太平

洋では海面温度や風速に年々変化が顕著であるが、 この ことか ら、この方法 による気温の推定 にはENSO

サ イクルな どによる年々変化 は影響 しないことが分かる。 日本近海の4基 のブ イデー タを用いた気温 の月

平均値の推定誤差 は、平均一2.8±1.9。Cで あった。

中緯度における結果 と熱帯太平洋における気温の推定値 の、現場観測値 に対する差 の平均値 にはあま り

差がないことか ら、気温の推定誤差の緯度経度に対する依存性は大 きくないであろ う。JMAとTOGA-TAO

のブイにおける結果をあわせた、気温の推定誤差の平均値 は3.4±1.2。Cで あった。これらの結果に従 って、

(29)式 に よる気温の推定値 に3.4。Cの バイアスを加えると、他 の海域 においても推定誤差 を小 さ くするこ

とが可能であると考えられる。

この補正バイアスを結果に加 えると、 図12の ように、気温の推定誤差 は0.0±120Cに なった。

この ように得 られた気温 を用いて、ブ イにおける他 の観測値 から顕熱フラックスを推定で きる。 図13

は、全 てブイの観測値 を用い て得 られた顕熱 フラックスに対 して、(29)式 の結果に補正 を加えた気温 を用

いて得 られた顕熱 フラックスの推定誤差の大 きさを示 している。い くつかの場合 は推定誤差が100%に 達す

ることがあるが一ほとんどの場合は小 さい。海面温度 、風速、水蒸気量はブ イのデー タか ら得 て、 これ ら

の値 を(29)式 に代入 して得 られ た気温 を用 ると・顕熱 フラ ックスの推定誤差 は平均0.1±8.7W/m2で あっ

た。気温の計算値 に補正項 を加 える ことによって、海面温度、風速、水蒸気量が正確 に与 えられた場合 に

は、顕熱 フラックスは10W/m2以 下の精度 で評価することが可能であると考え られる。

一方、本研究ではBlanc[1985】 の主張 に従 って、渦相関法によるフラックスの直接観測に基づいたバル

クスキームを選択 して、(29)式 を解 いたが・バルクスキームの種類 に結果が どう依存するのかを検 討する必

要がある。そ こで、数種類のバルクスキームを用いて(29)式 を解 き、結果を 表4に 示 した。気温は、JMA
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とTOGA.TAOの ブイにおける海面温度 、風速、水蒸気量の観測値 を用いて推定 した。本研究で用 いた以

外 の潜熱 フラックスのバルクスキームを利用 した場合、推定誤差の平均値はそれぞれ異なるが、分散 はほ と

んど変わらないことが分かった。一方、顕熱 フラックスのバル クスキームとして、本研 究で用 いた以外 の も

のを利用 した場合 には、分散が拡大す ることが 表4か ら明 らかである。従 って、本研 究で用いた以外のバ

ルクスキームを利用することによって、気温の推定のための補正バイアスは変わる可能性があるが、推定誤

差 の標準偏差 は、本研究で用 いたものが最適である と考 えてよいと考え られる。

衛星データから得 られた海面温度 、風速、水蒸気量の月平均値に本研究のアルゴリズムを適用 することに

よって、気温 と顕熱フラックスを求めることがで きる。3節 で述べたように、海面温度 はNOAAのAVHRR

か ら得 られたMCSSTを 用いて(13)式 か ら得 る。海上風速 と積算水蒸気量はDMSPのSSM/1の デー タを

用 いている。海上比湿は(30)式 によって、積算水蒸気量か ら得 る。衛 星デー タの期 間は1987年7月 か ら

1991年6月 までで、空間分解能は2。 ×2・である。ブイにおける実測値 と衛星デー タか ら求めた値 を比較

する。 図14と15は それぞれ、JMAの ブイとTOGA.TAOの ブ イの実測気温 と衛星データか らの推定値 と

の比較である。 この期間のTOGA.TAOブ イのデータのほ とん どは、水蒸気量のデー タが ないために、補

正バ イアスの決定のためには使 われていない。推定誤差は、JMAの ブ イで0.0±5.1。CとTOGA-TAOの

ブイで一〇,3±2.3。Cで あった。これらをあわせると、気温の推定誤差 は、平均一〇.3±3.1。Cで あった。 図

14で は、気温 は高温で過大評価 され、低温で過小評価 される傾 向が強い。これは、 日本付 近の季節的 な条

件 に関係 している。

顕熱 フラックスの誤差は、JMAの ブイとTOGA-TAOブ イとをあわせると、推定誤差の平均値は10.0±

37.61〃/m2で あった。

図16は 、21004の ブイにおける気温 と顕熱フラックスの衛星データからの推定値(実 線)と ブ イの現場

観測値(破 線)の 時間変化 を示 している。パ ネル(a)(b)は それぞれ、気温 と顕熱 フラックスの変動 を示 し

ている。ブイ観測 と衛星観測の定点比較の結果では、気温、顕熱フラックス ともに、衛星デー タから得 ら

れ た値 は多少変動幅が大 きく評価 されているが、定性的にはよく一致 している ことが分かる。 しか しなが

ら、顕熱 フラックスは 図16で 見 られるように、定量的 な研 究に用いるには現場観測値 に対 す る推定誤差が

大 きす ぎる。気温 と顕熱 フラックスを衛星データか ら得 た場合 の推定誤差 と、ブイデータか ら得 た場合の推

定誤差 を比較すると、衛星データで得 られた場合には、誤差のば らつ きが大 きくなってい ることが分 かる。

従 って、このば らつきの原因は、衛星データか ら直接得 られる各物理量(海 面温度 、風速、水蒸気量)と 現

場観測値 に差があることに帰着できる。衛星観測のアル ゴリズムに原因がある場合 に、衛星観 測値 に推定

誤差が含 まれることと、ブイ観測が点のデ ータであるため、衛星デー タのグ リッド幅 の2。 ×2。の中の平均

的な値 を代表 していない可能性 とが考え られる。

18



3.4気 温の年々変動の推定精度の評価

顕熱 フラックスを推定するほか、大循環モデルの数値計算 の境界条件 として利用 するために、なんらか

のパラメターを固定することによって、気温を決めようとする方法はい くつかある。その一つに、海上 の

相対湿度 をあ らか じめ与える方法がある。Liu[1988】 は衛星データから海面の水蒸気量を与 え、海上の相対

湿度 を80%に するような気温を海上気温 として決定 した。Thadathiletal,[1993]は 、可降水 量 と海上気温

の直接的な統計的な関係 を用 いて海上気温 を推定することを試みた。GieseandCayan[1993]は 、General

CirculationModel(GCM)の 境界条件 として気温 を与えるために、気温 を仮定す る方法、海面温度 と気温

の温度差 を仮定する方法、そして相対湿度を仮定する方法の3つ の方法 を用いて、その結果 を比較 した。そ

の結果 として、相対湿度 を固定する方法が比較的モデルの再現性が よいことを報告 している。

JMAの ブイデータにおける水蒸気量の観測値 を用いて、相対湿度の気候学的な平均値 を仮定 して気温 と

顕熱フラックスを推定 した。相対湿度 としてOberhuber[1988】 の気候値を仮定 した。この場合、ブ イにおけ る

観測値 に対 して、気温の推定誤差は平均5,7±3.6。C、 顕熱 フラックスの推定誤差の平均 は52.5±36.9W/m2

であった。 このように、相対湿度 の値 を気候学的に仮定する方法は、本研究で提出 した方法 を用 いてブ イ

デ ータか ら得 られた結果 よりも、差の平均値だけではな く、標準偏差 もかな り大 きい。 この比較結果は、陽

に物理量 を固定 しない本研究の方法が、より優れていることを示 していると考え られる。

本研究の方法 によって、ブイによる観測値 を用いて気温 を推定す る場合 にも、海面表皮 と海面下の水温

の温度差が結果に影響 する可能性がある。大気海洋間の熱 フラックスを考 える場合 には、海面の表皮の温度

が重要である と考 えられるが、ブイによる水温の観測値 は海面下約1mの 深 さでの温度 である。Schluessel

et田.[1990]は 大気海洋間の熱 フラックスが大 きい場合 には、表皮 の水温が海面下1m程 度の温度 よ りも低

くなる可能性 を示唆 している。また、本論文3節 では、水温が季節 的に上昇す る期間には、風 速が6m/s以

下の場合 に、表皮 の温度が海面下の温度 よりも高 くなる場合があることを示 した。ブイデータを用い た気

温 の推定結 果にば らつ きがあるのは、ブ イデータから得 られた海面温度 と表皮温度 との間に温度差が ある

ことが、原因の一部である可能性がある。

海上気温 を得 るために(29)式 に代入する、海面温度、風速、水蒸気量に、衛星観測による各物理量の推

定誤差を与えて、結果 にどのように影響するかを調べた。各物理量の典型的な誤差 としては、衛星 による観

測値 とブ イによる観 測値の差のrootmeansquare(r.m.s.)を 用いる。衛星観測 によるそれぞれの物理量の

推定誤差の・気温の推定値に対 する影響 は 表5に 示 した。 表5は 、本研究 の方法が水蒸気量の推定誤差 に

対 して非常に敏感であることを示 している。衛星データか ら求めた気温の、ブ イ観 測値 に対する推定誤差

の分散 が大 きくなる原 因は・主に衛星観測による水蒸気 の推定の悪 さに起因 している と考 え られる。柴田

[1gg2]、EsbensenetaL[1993]、Sun[1993]は それぞれSSM/1の 観測値が季節 や位置 によって系統的な誤差

を含む ことを示 した。また・(30)式[hu,1986]の 精度 は、位置による依存性 を持つ可能 性もあるであろ う。

気温の推定精度 に対 する水蒸気量の推定誤差の影響 を、海面温度 や風速 と同程度 までに下げ るためには、そ

の推定精度が1・0んPα程度である必要が ある。アル ゴリズムの改良やvahdati・nに よって、さ らに水蒸気量
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の推定精度が向上 される必要があると考え られる。

図17は 、JMAの ブイにおける水蒸気圧の観測値 と衛星デ ータから得 られ た水蒸気圧 の比較 を示 してい

る。日本付近では、水蒸気量は気温の高い夏期に上昇 し、気温の低い冬期 には減少するが、衛星観測による

水蒸気量の推定は、大 きい ときには過大評価 を し、小 さい ときには過小評価 をする傾向が見 られる。 この

傾向は、 図14に おける、衛星データから得 られた気温 とブイにおける観測値 との比較 と一致 している。本

研 究の気温推定の方法 は、ボーエ ン比の2つ の表現か ら定義されていて、海面温度、風速、水蒸気量 を衛

星データによって与 えているので、潜熱 フラックスについては衛 星データのみか ら推定 されていることに

なる。つま り、例 えば、水蒸気量が過大評価 されると、潜熱 フラックスは過小評価 されることになるので、

ボーエン比の値 を変えないために、顕熱フラックス を過小評価するように気温が(29)式 によって過大評価

されて計算 されることになる。おな じ理由によって、水蒸気量が過小評価 されるときには、気温 は過大評価

されると考え られる。

本研究の方法によって衛星データか ら求めた気温を用いて得 られた顕熱 フラックスの、ブ イデ ータか ら

得 られた値に対する推定誤差は、平均で10W/m2以 上 であることを既 に示 した。一方、熱帯域 を中心 とした

ENSOな どの変動現象に、海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの間の年々変動スケールでの重要 な相関関

係が見 られることが報告 されている[HirstandHastenrath,1983;RopelewskietaL,1992;LiuetaL,1994,

et司 。従 って、年々変動が正確 に評価 されることが必要である。大気海洋間の熱 フラックスの年々変動の大

きさは、10W/m2の オーダーである。衛星データのみから得 た気温 と顕熱 フラックスが、季節的 に系統的

に現れる推定誤差 を含 んでいる場合 には、年々変動 についての推定誤差が減少する と考 えられる。年々変

動の比較を行 うために、4年 間の48ヵ 月の うち36個 以上の有効 なデー タがある場合のみか ら年 々変動 を

評価 した。 図18の(a)と(b)は 、それぞれ気温 と顕熱 フラックスについて、年々変動成分 の現場観測値 と

衛星か ら評価 した値 を比較 したものである。年々変動成分の推定誤差 は、TOGA-TAOブ イではそれぞれ、

0.1±1.2。Cと 一〇.4土8.6W/祝2で あ り、JMAブ イでは一〇.1±2.2。Cと1.0±33 .3W/m2で あった。 これ らを

まとめると、気温 と顕熱フラックスの年々変動成分の推定誤差は、それぞれ0 .0土1.5。Cと0.3土19.0冊/m2

であった。気温の年々変動の推定は、現場観測値に比べてよい一致を しているが、顕熱 フラックスについて

は、誤差の大 きさが年々変動 とおなじ程度 になっている。この ような、年 々変動成分の直接比較では、個々

の衛星観測の ランダムな誤差が積算 されて しま う。 この ようなランダムな誤差 は、移動平均 によるフィル

タリングによって除 くことができるであろう。 図19は110。W ,2。1Vにおける年 々変動について、気温、風

速、顕熱フラックスの衛星データか ら得 られた値 とブイに よる現場観測値 との比較である。 図19で は、破

線 はブィデータによる現場観測値 を表 し、実線 は衛星データを用いた推定値 を表す。 図19で はランダ ムな

短い時間スケールの変動は・12ヵ 月の移動平均 によって除かれている。衛星データか ら評価 した気温 につ

いては・変動の時間変化をよくとらえていることが分かる。 しか し、顕熱フラックスについては、必ず しも

常に変動をとらえているわけではない。 これは主に、海面温度 と風速の推定誤差 の大 きさに影響 され てい

る。 図19か ら・海面温度 と風速の推定がよ くないときに顕熱 フラックスにおける推定誤差が大いことが分
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かる。水蒸気量の年々変動は、ブイによるデータの不足のために衛星観測値 との比較は行 えなかった。衛 星

データか ら得 られる各物 理量に含 まれるランダムな誤差 を除いたために、年々変動の時間スケールの推定

誤差は、JMAとTOGA,TAOの 現場観測値 に対 して、気温については0.0±0.60C、 顕熱 フラックスにつ

いては0。0±5.4W/m2で あった。

ブイに よる実測値 と、衛星デー タやブイのデータを用いて本研 究の方法で得 られた値 との比較 を、 表6

にまとめてい る。 図19に 示 されたように、年々変動成分において推定誤差が小 さいことから、衛星デー タ

か ら求めた熱フラックスの年々変動成分は、水温変動や熱輸送に対する熱フラックスの影響を調べ るのに十

分 な精度で求められていることがわかる。

この方法によって、衛星データのみから全球の大気海洋間の熱フラックスを推定 し、長期間にわたって

利用することが可能になる。

従来の伝統的な観測手法では、全球的な、空間的に粗密のないデータを、長期間にわたって得 ることは

現実的には非常に難 しい。データの蓄積 によって得 られた、気候学的に平均 された年変動のデータは、既 に

よく利用 されているが、これ らのデータか ら年々変動について議論することはで きない。また、局所的には

デ ータの蓄積が充実 している海域 も存在するが、海面温度の年々変動過程は、熱帯域を中心 として、ENSO

やモ ンスー ンの年々変動 などの空間的にも非常に大 きなスケールの現象 である と考 え られる[Kutsuwada,

1991;RasmussonandCarpenter,1982;Barnett,1991;Ropelewskietal.,1992;Meehl,1987,1993;Hirst

andHastenrath,1983イ 也1】。

そこで次 に、ここまでで得 られた、気温 と大気海洋間の熱フラックスを含む衛星データの、1987年7月

か ら1991年6月 までの全球 の月平均値 を利用 して、海面温度 と大気海洋間の熱フラックスの全球 における

関係 を調べる。それに よって、海面温度 の年々変動が、大気海洋間の熱 フラックスによって支配 されている

のか、海洋内部の移流拡散過程 に影響 されているのかを考察する。

4海 面温度 と大気海洋間の熱フラックスの年々変動の関係

4.1海 面温度 と大気海洋間の熱フラックスの年々変動

本研究 で用いる海面温度 のデ ータに、顕著 な年々変動成分が含 まれているか どうか を、FastFourier

Transformation(FFT)を 用いたスペク トル解析に よって調べ る。各グ リッド毎に衛星デー タは、256個 の

時系列データに拡張 し、最初の48個 に4年 間の衛星データの月平均値 を入れて、残 りの値は0と す る。 図

20は 、例 として黒潮流域の35。N,137。 における、海面温度の周期 に対するパワースペクトルを示 している。

熱帯域や西岸境界流域や南インド洋など、ほ とんどの海域で、水温変動は2年 から3年 の年々変動成分 に

ピークを持 っている。ただ し、南太平洋な どの一部の海域では、明確 な年々変動成分は見 られなかった。ま

た、Ropelewskietal.【1992]が 指摘 した ように、年々変動成分 は単一の正弦波的な変動成分のみ を持つので

はな く、複数の時間スケール を持 って変動 している と考 えられる。従 って、バ ンドパスフ ィルターを用 い
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て、季節変動成分 を除いた年々変動 を解析す る。バ ンドパスフィルターは、FFTに よって時系列 を周波数

領域 に変換 して矩形フ ィルターを用いておこなった。矩形 フィルターでは20カ 月以下 と36ヵ 月以上の周

期成分 をカットオフ した。

図21(a)は 、フ ィルターを通 した海面温度の年々変動成分の標準偏差の分布 を示 した ものである。変動

が大 きいのは、赤道域 の中部、東部太平洋、南 インド洋、北太平洋 と北大西洋である。大西洋熱帯域 では・

IntertropicalConvergenceZone(ITCZ)の 北での水温変動が顕著である。

図21(b)は 大気海洋間の熱 フラックスについて、同様 に年々変動の標準偏差の分布 を示 したものである

が、海面温度の年々変動の顕著な海域 と分布が似ていることが分か る。両者の顕著な相違点 として・大西洋

のITCZの 北 で、水温変動は周囲に比べて大 きいのに、大気海洋間の熱フラックスの変動 は小 さい ことが

あげ られる。

4.2水 温変動 と大気海洋間の熱フラ ックスの変動の関係

海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの年々変動の関係 を解析するために、両者の相関が強い場合 の変

動 の位相差 を評価する。相関が弱い場合 には、海洋内部の熱フラックスが海面温度の年々変動に対 して影響

していると考え られる。周期の異なる変動間では、相関係数の値は小 さくなる。例 えば、24ヵ 月周期 と25

カ月周期の変動の相関係数は0.95で ある。本研究では、この値 を基準 として、相関係数が0,95以 上である

場合 に、海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの相関を有意 なもの と考 える。 図22(a)と(b)は 、それぞ

れ、海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの年々変動の相関係数が0.95以 上である海 域と位相差の分布 を

示 している。 図22(b)で は位相差の分布が示 されてい るが、明るいハッチは位相差が0を 表 し、濃いハ ッ

チはπの場合 を示 している。中間の濃 さは位相差がπ/2の 海域を示 している。指標 として考 えられる3つ の

タイプの位相差か らの土π/6の ずれを許 している。 図22(a)と(b)を 比較すると、海面温度 と大気海洋間

の熱 フラックスの相関が よい海域では、位相差が3つ のタイプのいずれかになっている場合が多い。これ

は、海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの相関が よくない海域では、大気海洋間の熱的な相互作用以外の

プ ロセスが重要であるとい うことであると考 えられる。 したがって、相関係 数が0.95以 上の海域 での位相

差 に着 目する。

しか しなが ら、実際の海洋ではローカルな熱バ ランスと海洋の水平熱輸送の効果の両方が働いて、位相

差 が3つ の指標からずれて しまう可能性がある。 図23は 、相関係数が0.95以 上の海域での、位相差の出

現率 を示 したものである。全球のデータを考慮 した場合(図23(a))、 多 くの場合が位相差が0か πになって

いて、同時に、3つ の指標の中間的な位相差 も見 られる。これ に対 して、位相差が負 になってい る場合 は少

ない。海面温度が海洋の熱輸送 によって引 き起 こされる場合 と、ローカルな熱バランスによって起 される場

合の両方の場合がみ られる。また、ローカルな熱交換 と、水平熱輸送の両方の効果が混合 しているような場

合 には、位相差 は3つ のタイプの中間的なものになる場合があると考え られる。 図23(b)か ら(d)は 、そ

れぞれ赤道域、北 半球 と南半球の中緯度域においての位相差の出現率を示 してい る。赤道域 と中緯度域 と
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では顕著な違いが見 られる。すなわち、中緯度域ではπの出現率が非常 に多 く、0の 出現率は非常に小 さい

の に対 して、赤道域では位相差0と πの両方 ともに多 く出現する。中緯度域 では、気温の年々変動が海面温

度 よりも大 きい傾向が見 られる。対照的に、赤道域では、海域毎 に熱的な特性が異なっていて、海面温度 と

気温の変動の大 きさはそれに依存 しているのではないか と考 えられる。。

図22の(a)と(b)か ら、海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの年々変動の相関の高い海 域での位相差

を、 これ らの3つ のタイプに分けた ものを 図22(c)に 示 した。

第1に 、 図22(c)で 、位相差がπ/2で ある海域は、主に太平洋熱帯域、インド洋南東域 に見 られる。西

部太平洋の赤道域では、海洋 による水平方向の熱輸送は、海面温度の水平温度勾配が小 さいために、ほとん

ど水温変動 には影響 しない[Godfreyandhndstrom,1989]。 また、塩分成層 によるバ リア レイヤーによっ

て、下層 か らの熱 フラックスは妨げ られる[GodfreyandLukas,1991]。McPhadenandHayes[1991]は ・

潜熱 フラックスのデータは不足 しているが、海面温度 の年変動 には蒸発 による冷却の効果が支配的である

ことを示唆 している。一方、 図24(a)は 、南東 インド洋の35。5,93。Eに おける、風速、気温 、大気海洋間

の熱 フラックス、海面温度 の年々変動の時系列を示す。ここでは、南 インド洋海流は10Sv程 度 まで小 さ く

なっていて[Stra㎜a,1992]、 大気海洋間の熱 フラックスの年々変動 は大 きレ・。 図24(a)か らも、海面温

度の年々変動の位相が大気 海洋間の熱 フラックス よりもπ/2先 行 していることが明 らかに分か る。これを定

量的に評価 すると、大気海洋間の熱 フラックスの年々変動成分が、15W/m2で ある場合、100mの 深 さの水

柱 の水温は1カ 月あた り約0.1。C変 化するが、 これは 図24(a)に おける1990年 の1月 の変動率 と一致 し

ている。

また、 図22(c)か ら、位相差がπ/2で ある海域 は、他 にも、北東太平洋 、南太平洋、南大西洋、カリブ

海、北 インド洋 においてみられる。 これらの海域では、 図21(b)に 見 られるように、大気海洋間の熱 フラッ

クスの変動は非常 に大 きい。さらに、位相差がπ/2で ある海域は、湾流域、東オース トラリア海流域、モザ

ンビーク海流域の西岸境界流域 にも見 られる。水平輸送は大 きくても、正味の水 平熱フラックスが小 さくて

ローカルな熱バ ランスが保存 される可能性があると考 えられるが、本研 究では直i接的な海洋 の水 平熱輸送

量を評価 していないので、直接的に西岸境界流域の正味の熱 フラックスの問題 について証 明す ることはで

きない。

第2に 、 図22(c)に 示 されているように、海面温度 と大気海洋間の熱フラックスの年々変動は、東部太

平洋熱帯域、太平洋北部、大西洋赤道域 、北東大西洋、暖水域 の周辺部、 日本南方な どの西岸境界流域で

は、同位相 で変動 している。これらの海域 では、海面温度の年々変動は、湧昇や水平移流 などの海洋内部の

プ ロセスによって引 き起 こされていると考 えられる。

東部熱帯太平洋域 では、中央 アメリカか ら強い西向 きの風 が吹いていて、湧昇 は広 い範囲での風の場

の発散 によって維持 されてい る[Legecks,1988;UmataniandYamagata,1991]。 風 の場 を与 えて駆動 した

GCMの 結果で も・東部太平洋 の海面温度 の年々変動 は・湧昇 の強弱 によって引 き起 こされる[Zhangand

Endoh,1gg4]。 したが って、この海域の海面温度の年々変動は、海洋のプ ロセスに よって引 き起 こされる と
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考 えられる。MurakamietaL[1992]で も示唆されているが、東部太平洋上の大気海洋間の熱 フラックスの

年々変動 は、海面温度 によって決まっているようである。 図24(b)で は、701V,910Wに おけ る年 々変動の

時系列 を示 している。もしも、大気海洋間の熱フラックスが、海面温度の変動ではな く、大気の条件に よっ

て変動 している場合には、気温 と水蒸気量が正のアノマ リーであれば、大気海洋間の熱フラックスは小 さく

な り、風速が正のアノマ リーであれば、大気海洋間の熱 フラックスは大 き くなるはずであるが 、 図24(b)

で分かる通 り、この海域ではそのような関係 にはなっていない。 したがって、この海域 での大気海洋間の熱

フラックスは、大気の条件の変動 によってではな く、水温変動 によって引 き起 こされることが わかる。

大西洋赤道域 では、東部太平洋 と同様に、ギニアドームとア ンゴラドーム として知 られる冷水渦におけ

る湧昇が海上風 によって維持 されている[Siedleretal.,1992,HirstandHastenrath,1993]。 一方、非常に

大 きい南北熱輸送がある黒潮流域では、海面温度の年々変動は海洋内部の熱輸送によって引 き起 こされてい

ると考えられ るか ら、この海域では、年々変動スケールでは、ローカルな熱バランスは維持 されていない と

考え られる。

第3に 、 図22(c)か ら、中部太平洋赤道域か ら南東方向、大西洋のITCZの 北域、南大西洋、 インド

洋中央部、アラビア海北東部では、海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの年々変動 の位相差 はπであるこ

とがわかる。例 として、 図24(c)で は105,151。Wに おける年々変動の時系列 を示 している。 図24(c)は 、

中部太平洋赤道域の1。5,1510Wに おける年 々変動 を示 しているが、気温の年々変動の振幅が海面温度の振

幅 よりも大 きいことが明らかである。 したがって、式(5)と(6)か ら、大気海洋間の熱 フラックスのアノマ

リーは海面温度 のアノマリーと逆符号になる。太平洋赤道域では、この位相差の分布は、Liuetal.【1994]に

よる時系列解析 の結 果 とよく似 ているが、Liueta1.[1994]は 、本研究の解析 と異 な り、赤道 中部太平洋域

においては、大気海洋間の熱 フラックスが水温変動 に対 して、なんらかの量的な貢献 をしているのではない

かと考察 した。

赤道 中部太平洋において、海面温度の年々変動が海洋内部のプ ロセスによって起 されることは、最近の

数値実験の結果か らも指摘 されている。すなわち、ZhangandEndoh[19941は 、赤道東部太平洋か ら中部

太 平洋 にかけて、海面温度 の年々変動は水平方向 と鉛直方向の海洋内部 の移流 による熱バ ランスに従 うと

報告 している。さらに、Brady[1994]は 、診断モデルを用いて、赤道太平洋域 における蒸発量の年々変動 は

貯熱量の年々変動 に対 してほ とん ど影響 しないと主張 している。

一方、赤道太平洋の東部 と中部の両方で、水温変動 は海洋内部のプロセスに支配されているが、これ ら

の海域では、海面温度 と大気海洋間の熱フラックスの位相関係が異なっている。 図24の(b)と(c)か らは、

これらの海域間で、気温、海面温度、水蒸気量、風速について強い相関があることが分かるが、このことか

ら赤道太平洋の水温変動のプ ロセスが・東部 と中部で連動 していることが示唆 される。 この問題 について

は、次のセ クションで議論する。
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5議 論

赤道太平洋では、130。W付 近で海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの位相 関係が急激 に変わる。 図

24(b)と(c)か ら、水蒸気量 と気温は非常に相関が高いことがわかる。気温 は顕熱 フラ ックスの値 に非常 に

強 く影響 され るから、この海域では、水蒸気量の年々変動は海面温度の年々変動 に支配 されてい ると考え

られる。 図25は 、気温、水蒸気圧、風速、海面温度の年々変動成分の、80。Wか ら120。Eま での、赤道 に

沿 った時空間分布 を示 している。気温 と水蒸気量については、東部から160。W付 近の中部 に向か って西進

す る成分が顕著である。 したがって、気温 や水蒸気量の年々変動成分は、大気海洋間の熱フラックスや蒸発

などに影響 を受けなが ら西方に輸送 されると考 えられる。

80。Wか ら160。Wま での問は、海面温度の年々変動は海洋の熱輸送に依存 していることが分 かったが・

図25(d)か ら、海面温度のアノマ リーにも明 らかな西方伝播成分が見 られる。 この西進は ロス ビー長波に

よるものであると考えられる。太平洋での第1傾 圧モー ドの位相速度 を2.8m/s[Gill,1982]と すると、典型

的 なロスビー長波の群速度は約0.9m/sで ある。この伝播速度 は、 図25(d)に 見 られる水温アノマ リーの

西進の速度 とほぼ一致する。 また、ペルー沖の水温 アノマ リーにも、同様に西進する成分が見 られ る。

東部太平洋では、気温や水蒸気量は大気海洋間の熱フラックスに影響 を受けるか ら、例 えば海面温度 の

ア ノマ リーが負 である場合 には、気温や水蒸気量のアノマ リー も負である。 この ように大 きなア ノマ リー

を持 った大気の西方輸送に伴 って、大気の水 平熱輸送 も大 きい と考 えられる。 このよ うな状況 で、東部太

平洋上の大気 は、水平熱フラックス と大気海洋間の熱 フラックスの両方 によって、 どんどん冷 た くなって、

130。W付 近では、水温アノマリーとほぼ等 しい大 きさになる。 図25(e)か らわかる通 り、大気 海洋間の熱

フラックスのアノマリーの符号は130。W付 近で逆転する。 この海域 よりも西方 では、水温アノマ リーの振

幅は徐 々に減少 して気温のアノマリーの振幅 よりも小 さくなる。水温変動 は海洋内部の熱輸送 によって起 る

か ら、水平熱輸送 は130。W付 近のこの海域では非常に大 きいはずだが、なぜ この海域で大 きいのかについ

ては不明である。

図26は 、1。5,1350に おける年々変動の時系列を示 した。 ここでは、熱 フラックスは風速 との相関 は良

くないか ら、海面温度 と気温の年々変動の振幅がほぼ等 しいために、大気海洋間の熱フラックスの年々変動

は非常 に小 さいことが分かる。したが って、大気海洋間の熱フラックスのアノマ リーの符号が、この付近で

急 に変 わるのは、究 の振幅が π の振幅 よりも大 きくなるか らであると言える。

一方、風速(図25(a))と 大気海洋間の熱フラックス(図25(e))の 時空間変動のパ ター ンは よく似 て

いることが分かる。ZhangandMcPhaden[1995]は 、27。Cの 海面温度 が大気の深い対流 の トリガーにな っ

ていると指摘 しているが、平均的に、27。Cの 等温線は130。 確付近に存在 している。 したが って、熱フラッ

クスのアノマ リーの符号が変わる海域で、大気の対流活動が不連続であることが示唆 される。

160。Wか ら160。Eま での西部太平洋では、海面温度 の年々変動はローカルな大気海洋間の熱 フラックス

に依存 しているが、 図25(d)か ら分 かるように、この海域の海面温度の年 々変動は、東部か ら中部の水温

25



変動 との強い相関を示 している。太平洋熱帯域 を東西に伸びる舌上の海域で も、位相差 はπ/2で あるが・こ

この水 温変動 と西部太平洋 とほぼ同時に起 る。太平洋西部の水温変動 は、大気 の変動 を通 して、東部 か ら

中部 の水温変動 と連動 しているのではないか と考えられる。中部太平洋の海面温度が経 年的 に低 く、気温

も低い ときには、大気中の水蒸気量 も少ない。 このため、この乾燥 した大気が西部太平洋 に輸送 されると・

蒸発 が活発 に起 って海面 を冷やすであろう。逆に、中部太平洋 で海面温度が経年的に高ければ、同様 に し

て西部太平洋 の海面温度 も高 くなると考 えられる。水温変動の連動のメカニズムに関す るこのシナ リオは・

GrahamandBamett【1987]に よる観 測結果か らも指示される。すなわち、彼 らは、大気 の対流 は27.5。C

以下の海面温度では海洋か らの熱輸送に左右 され、27.5。C以 上の海面温度では水蒸気 の収束によって起 る

ことを見つけた。

太平洋赤道域では、大気の状態が大気海洋間の熱 フラックスによって海面温度の影響を うけなが ら、海

面温度 の伝播方向 とおなじ方向に伝わる。つまり、海洋 と大気のそれぞれの水平熱輸送がおなじ方向である

とい うことが、太平洋赤道域の、海面温度 と大気海洋間の熱フラックスの位相差の変化 と水温変動に とって

重要であると考え られる。

また、大西洋赤道域では太 平洋赤道域 とは対照的に、北東ブ ラジル とギニア沿岸域 を除いた10。5か ら

10。1Vの範囲 で東西にわたって、海面温度 と大気海洋間の熱フラックスの年々変動の位相差 は0で ある。 ま

た、その北の領域では、位相差 はπである(図22(c))。 これは、海面温度の年々変動は海洋内部の熱輸送に

依存 していることを示 している。大西洋熱帯域の海面温度の年々変動 には、経験的直交関数 展開(EOF)解

析 や主成分解析 などによって、ITCZを 挟 んだ北西 と南東に、2極 構造 として逆相関がみ られることが指摘

されて きた[Weare,1977;MouraandShukla,1981;Servain,1991]。 それに対 して、HoughtonandTourre

[1992】は、2極 構造のそれぞれの極 での水温変動は時間的に直交 していて、たがいに相関がない とい う可能

性 を示 した。

図27は 、北半球側 の極 と考 えられ る15。2V,25。Wの 水温変動 に対する他の場所 での水温変動の相 関係

数 と変動の時間差 を、大西洋の東部 と南部のそれぞれ190Wと310Wの 経線に沿 った分布 を示 している。相

関係 数が0.95以 上であることを有意な相関の基準 と考 える。大西洋の東西 ともに赤道周辺の海域で、相関

係数 も変動の時間差 も急に変化 してい るのが分かるが、相関係数が東西共に赤道上 で急 に減少するのに対 し

て、変動の時間差 は、赤道 よりも北 に位置するITCZの 位置で変化 している。 図27か ら、海面温度の年々

変動の様子がITCZを 挟んで南北 で異なっていることが強 く示唆される。

図28に は、大西洋熱帯域 の海面温度の年々変動の時系列 を示 した。パネル(a)か ら(c)は 、北大西洋の

水温変動で、パ ネル(d)か ら(f)は 南大西洋の水温変動 を示 している。

図28(a)か ら(c)か ら、北大西洋の海面温度 の年々変動 には、ゆっくりした西進成分が見 られることが

分かる。北西アフ リカ沿岸は、 図22(c)で は海面温度 と熱 フラックスの位相差はπであるが、ここは顕著な

湧昇域 である ことが知 られている一方、沿岸 のエクマ ン湧昇 は海面温度の年々変動 とは必ず しも対応 して

いない[Nyk蹴andvanCamp,19941。 このことは、水温変動 に対 して水平移流 の効果が重要であることを
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示唆 している。ただ し、大西洋東部か らの水温アノマ リーの西進が、カナリーカ レントか ら北赤道海流 に至

る海流 によって移流 されたものであるのか、傾圧 ロス ビー波によるの もなのかは、両者 ともに 図28か ら推

測 される伝播速度(0,5m/s以 下)と 同程度 であるので、わからない。 この ことか ら、北大西洋の海面温度

の年々変動成分は、広 い範囲で相関を持 っているけれども、南大西洋の水温変動 とシーソー状の逆相関 を持

つ一方の極 としての同時変化 を しているとは考え られない。

一方
、南大西洋の海域間の海面温度の年々変動は、 図28(d)か ら(f)か ら分かる通 り、互 いにあま り相

関がよくない。この ように互いに相関がよくない ことか ら、南大西洋では、2極 構造の一方の極 としての広

い範囲での相関を持 った海面温度 の年々変動成分 を明確 には持たないのではないかと考え られる。 さらに、

海面温度の年々変動の振幅は北大西洋 に比べてずっと小 さい。HoughtonandTourre[1992]が 指摘 したよ う

に、2極 構造 としてのシーソー状の水温変動パターンは、一方の極の変動のみが大 きくて もう一方が小 さい

ことによって、EOF解 析の結果見 かけ上表れた現象である可能性が強い。

熱帯大西洋の水温変動の2極 構造の考えの筋書 きとして、ITCZの 南北移動 によって大気 の状態が変化

し、それが南大西洋の水温変動に影響 を与えるとい うものである。しか し、本研究の結果からは、熱帯大西

洋では大気海洋間の熱フラックスは水温変動に対 して支配的には働 かないことが分かる。Houghton[1991]

は、大西洋熱帯域のexpendablebathythermographを 用い た船舶データを用 いて、東部大西洋の海面温度

の年々変動は湧昇の強弱に依存 してい ることを見つけた。彼 は、東部を除いた大西洋熱帯域では温度躍層 を

通 した熱フラックスが小 さいことを示 した。 したがって、大西洋熱帯域の海面温度の年々変動は海洋内部の

水平熱輸送によって起 っていると考 えられる。

これ らの結果か ら、大西洋熱帯域において、ITCZを 挟んだ2極 構造 としての海面温度 の年々変動には

実体がない と考 えるべ きである。

太平洋 とインド洋の相互作用 とい う問題 にとって、熱帯太平洋の水温ア ノマ リーが、インドネシア多 島

海 を通 した輸送によって、インド洋の水温アノマリーに直接影響するかどうかは非常に重要である。 図29

は、太平洋赤道域 と東 インド洋におけるい くつかの点での海面温度 の年々変動 を示 している。パネル(a)か

ら(e)ま での水温変動 には、非常に良い相関がみ られ、それぞれの問の相関係 数はいずれも0.95以 上であ

る。 図29(e)は 、9。5,970に おける海面温度の年々変動の時系列 であるが、ここでは海面温度 と大気海洋間

の熱フラックスの位相差は0で あることが・ 図22(c)か らわかる。 したが って、海面温度 の年々変動は海

洋内部の熱輸送 によって起 っていると考え られる。

インド洋の熱帯域 における、水温変動は東向 きの赤道反流 によって伝播 している可能性がある。 しか し、

図は示 さないが、インド洋東部の海面温度の年々変動は、熱帯域の水温変動 よりも位相が先行 している し、

インド洋南部の水温変動 とは明確な相関関係 は見 られない。インド洋東部の海面温度の年々変動 は、インド

洋内のほかの海域か らの水平熱輸送 によって引 き起 こされているのではないと考 えられるので、 インドネ

シァ通過流 による熱輸送が影響 している可能性が強 くなる。

太 平洋赤道域 では、水温アノマリーは傾圧 ロス ビー長波 によって西 に伝播するが、西部太平洋の海面温
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度の年々変動は水 平熱輸送 に依存 しているのではない。西部太平洋赤道域 は、海面温度 の水平勾 配が小 さい

ので、水温変動 と海洋内部の水平熱輸送との間にはほ とんど相関がないが 【GodfreyandLindstrom,1989]・

この海域の水温変動は、東部か ら中部太平洋赤道域の水温変動 とは大気を通 して連動 している。ロス ビー波

が、中部太平洋 から西へ、フィリピンや インドネシア諸 島まで達す るとすると、150。Wか らフィリピン付

近 まで約3ヵ 月 しかかからない。 図29の 矢印は、海面温度 の顕著な負のアノマリーが中部太平洋(150。W)

から、約4カ 月後にインド洋東部 に現れることを示 している。

最近の研究結果 では、 インドネシァ通過流 の流量は10～20Svで あると言われている[Godfrey,1989;

SemtnerandChelvin,1993;MiyamaetaL,1995]。MurreyandArie串988]は 、ロンボク海峡では0・5m/s

以上の平均流 を観測 した と報告 している。 図30は 、フィリピンの東沖(7。,131。E)と インドネシアの南岸

(11。5,119。E)に おける海面温度の年々変動を示 しているが、この図か ら判断 して、約2カ 月で多 島海を通

過すると考えると、インドネシァ通過流の流速は単純 に見積 もって、約0.4m/s程 度 と推測 される。

以上 に示 したこれらの考察から、インドネシア通過流による太平洋赤道域からの熱輸送が、インド洋東

部の海面温度 の年々変動に作用することが強 く示唆 される。

太 陽による短波放射の影響については、本研究では検討 していないが、海面温度 と太陽放射 との関係 に

ついての最近の研究結果では、太 陽放射の年々変動は、大気 のラージスケールの循環 と関係 していて、海面

温度の年々変動 に対 して局所的には関連が小 さい ことが報告 されている【Liuetal.,1994]。 さらに、太 陽放

射 の年々変動 のシステムを含 んだ数値実験の結果、ラージスケールの短波放射 のフィー ドバックシステム

は、年々変動現象 を引 き起 こす主要な要素ではないことが指摘 されている[Waliseretal.,1994]。 本研 究で

は、短波放射の年々変動は検討されていないが、これらの研究結果に従えば、結果は信頼で きるものである

と考え られる。

インド洋においては、モンスー ンによって、海上風場や、降水量、海流 などに、顕著な季節変動が見 ら

れる。McPhaden[1982]は 、南西モンスーンの期 間の赤道向 きのエクマ ン輸送に よって、海洋上部に下向

きの鉛直流が生 じることを指摘 している。鉛直流 によって温度躍層 が押 し下げ られることによって、海面

温度 と大気海洋間の熱 フラックスの関係が弱め られるであろ う。顕著な季節変動スケールの現象 によって、

海面温度の年々変動 が影響 を受ける可能性は否定で きない。熱帯東部太平洋やインド洋での、異なった時

間スケールの現象 の相互作用についても研究 されている[LauandChan,lg88;Wang,1gg4;Sprintalland

McPhaden,1994]。 年変動 と年々変動の間の相互作用については、今後の課題である。 また、デー タの存在

期 間の制限か ら、本研究では10年 スケールの変動については議論することはできなか った。

6結 論

全球 における海面温度の年々変動の メカニズムを解 明するステップ として、海面温度 と大気海洋間の熱

フラックスの年 々変動 の関係 を調べた・その手法 として、人工衛星による観測の、広域性、同時性 、反復性

を生か して・1987年7月 か ら1991年6月 までの20×2。 グ リッドの、MCSSTとSSM/1の 月平均衛星デー
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タを用 いて、バルク法 によって大気海洋間の熱フラックスを評価 した。手法の確 立のために、まず・海面 の

赤外域の放射率 を観測的に評価 して、海面温度の推定精度の向上を目指 し、次 いで、衛星観測からは直接的

に得 られない海上気温 を、衛星データのみか ら推定する新 しい方法 を開発 した。

一年間の田辺湾の海洋観測塔における海洋気象観測を行い、その結果、放射率の値 としてτ=0.984±0・004

とい う信頼で きる値 を得 た。 この結果を採用すると、バケツ温度 と海面 を完全黒体 と考 えた放射温度 との

温度差 の約半分程度が減少することが分かった。一方、海面の表皮 によって、海面温度 と海面下のバケツ温

度 とに差が生 じるが、風速が5m/sを 越 えると、風 のス トレスによる撹搾の効果で表皮が消滅することが分

か った。表皮は、海面 を通 した熱輸送の状態によって、海面下の温度 よりも温か くなることもある し、冷た

くなることもある。表皮が温 かい状態 から冷たい状態へ変化す るときに、低風速で も中立 な温 度勾 配にな

ることがある。

次いで、従来は衛星観測か らは得 られなかった海上気温 を、人工衛星のデータのみから得 られる物理量

を用いて海上気温 を推定する手法 を新たに開発 した。バルク法 と空力学的な方程式か ら、海面温度、風速、

水蒸気量、気温の問に成立する関係 式を導いた。 この関係 式に、海面温度、風速 、水蒸気 量を衛星観測 に

よって与えて、気温 に関する方程式 として解 く。この方法の利点は、相対湿度 などの物理量 をあらか じめ仮

定する必要がないことである。

この方法の精度 を調べ るために、まず、海面温度、風速、水蒸気量の月平均値 をJMAとTOGA-TAO

のブ イデータで与 えて、気温を推定 し、ブイにおいて実測 された気温の月平均値 と比較 した。その結果、推

定誤差 の平均値 は、気温については0.0土1.2。Cで 、この気温を用 いて得 られた顕熱 フラックスについては

0,1土8.7ワ7/m2で あった。

これに対 して、現場観測値 を用いずに衛星データのみから推定 した気温 とJMAとTOGA-TAOの ブ イ

による現場観測値 との差 は、平均一〇.3±3.1。Cで あ り、この方法で求めた海上気温 を用いて得 た顕熱 フラッ

クスについては、平均10,0±37.6W/徊2で あった。衛星デー タを用いると誤差が大 きくなる原因と しては、

海面温度や風速や水蒸気量の衛星観測 による推定誤差 、とりわけ水蒸気 量の推定誤差 が大 きいことが考え

られる。

対 照的に、衛星デー タの存在する4年 間のデータの各月毎の4年 平均値か らの偏差 として定義 した年 々

変動成分 については、JMAとTOGA-TAOの ブイにおける現場観測値 に対 して、気温の推定誤差 は平均

0.0±1。5。C、顕熱フラックスについては03±19.OW/m2で ある。 しか し、移動平均によって短い時間スケー

ルのランダムな誤差 を除 くと、年々変動成分の現場観測値 に対 する推定誤差 は、気温については0.0±0.6。C、

顕熱 フラックスについては0.0±5.4W/m2で ある。

この方法 によって、衛星データから、海面温度 と大気海洋間の熱フラックスの年々変動成分の4年 間の

月平均値デー タが得 られた。大気 と海洋 の熱的な相互作用 が強い場合 には、海面温度 と大気海洋 間の熱フ

ラックスの年々変動の相関係数は1に 近 くなる。 この場合、両者の変動 の位相差は、海面温度の年々変動

が大気 海洋間の熱 フラックスに支配されているのか、海洋内部の移流拡散過程 に支配 されているのかに依
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存す る。本研究は、両者の相互相関係数が0.95以 上である海域 において、位相関係か ら、海面溜 斐の年 々

変動 に対 して支配的に働 く要因を評価 した。

大気 海洋間の熱 フラックスが海面温度の年々変動 に対 して支配的に働 いていて、海洋内部の熱輸送 が・

海面温度 の年々変動に対 して重要ではない時には、海面温度 と大気海洋間の熱 フラックスの年々変動の位相

差 はπ/2で ある。 そのよ うな海域は、主に太平洋の北東部 と南部、暖水域 を除 く西部太平洋・南東 インド

洋 、大西洋南部 とカリブ海にみられる。

海面温度の年々変動が、海洋内部の熱輸送によって引 き起 こされる場合 には、海面濁渡 と大気海洋 間の

熱フラックスの位相差は、0か πになる。このような海域では、湧昇や移流 によって海洋内部の熱 フラック

スが大 きい と考えられる。

海面温度の年々変動が気温の年々変動 よりも大 きい ときには、海面温度 と大気海洋 の熱 フラックスのア

ノマ リーの位相差 は0に なる。東部熱帯太平洋、暖水域の周辺部、 インド洋東部、北太平洋、大西洋の北

東部 と赤道域 などでは、海面温度 と大気海洋 間の熱フラックスの位相差は0で ある。

一方、気温の年々変動の方が海面温度の年々変動 よりも大きな場合 には、大気海洋 間の熱 フラックス と

海面温度のアノマ リーは逆符号 にな り、位相差はπになる。従来は、この ような関係 の場合 には、大気海洋

間の熱 フラックスが水温変動 に対 してなんらかの影響 を及ぼ している と考 えられてきたが、 この場合 も海

面温度 の年々変動は海洋内部のプロセスによって起 こっていると考え られる。位相差がπである海域は、太

平洋の赤道域中部か ら南東方向に伸 びる海域、大西洋のITCZの 北の海域、大西洋南部、インド洋中央部、

アラビア海北東域 などに見 られる。

また、海面温度の年々変動に対 して、水平熱輸送 とローカルな大気海洋間の熱交換 のどちらが支配的に

働 くかは、必ず しも海洋の移流の強 さのみでは決 まらない。西岸境界流域 では、位相差が0と πとπ/2の う

ち どれであるかは、各海域によって異なっていて、それぞれの西岸境界流ごとに、海面温度の年々変動 に対

する働 きは異 なっていることが示唆 される。

水温アノマ リーは、東部から中央域の160。W付 近 までは傾圧 ロスビー長波に よって西方 に伝播するが、

130。W付 近で、大気海洋間の熱 フラックスのアノマリーの符号が変わることによって、位相差 は0か らπに

変わる。 これに対 して、160。Wか ら160。Eに かけての西部太平洋では、中部太平洋 から運 ばれる大気 の気

温や水蒸気量の年々変動成分によって、そこでの大気海洋間の熱フラックスが変動す ると考 えられ、西部熱

帯太 平洋の海面温度の年々変動成分は、大気 を通 じて中央域 と相関 を持つ と考 えられる。

大西洋では、太平洋 とは対照的に赤道域全域で位相差 は0で ある。ITCZを 支点に した2極 構造が大西

洋熱帯域の海面温度の年々変動に特徴的だ と言 われているが、南大西洋の水温変動が、熱 フラックスの変動

にょって起 こされているとい う前提条件 は、本研究の示 した結果から否定 される。さらに、本研究の行 った

海面温度の年々変動の解析結果か らは、大西洋熱帯域 には、ITCZを はさんだシーソー状の水温変動パ ター

ンは見 られなかった。 これらの結 果か ら、熱帯大西洋の海面温度の年々変動の2極 構造は実体がない と考

え られる。

30



暖水域を除いた熱帯太平洋 と東部 インド洋の海面温度の年々変動成分には、相関がみ られた。東部 イン

ド洋 の海面温度 の年々変動は、海洋の熱輸送 によって引 き起 こされる と考えられるが、熱帯太平洋 におい

て、ロスビー波に よって西に伝播 する海面温度 の年々変動成分 と対応するものが東部 インド洋 に現れるまで

の時間か ら、伝播速度 を推測す ると、インドネシア通過流の流速 とおおよそ合致する。これ らの結果か ら・

熱帯太平洋 と東部 インド洋 の間の海洋間の相互作用が、インドネシア通過流 による熱輸送 に依存 している

ことが示唆 された。

本研究で行 ったような、人工衛星データの複合利用 による定量的な解析は、あま り多 く行われていない

が、今後は長期間の広域解析データとして有効な方法 となると考 えられる。そのためには、各 センサーから

得 られる物理量の精度 の向上のための研究 を今後 も進めてい く必要がある。衛 星データで得 られ る、海面

温度、風速、水蒸気量の推定精度の向上によって、本研究の方法か ら得 られる気温や顕熱フラックスの精度

も向上するはずである。特 に、水蒸気量については、今後の研究によって、水蒸気圧で1んPα 以下 で推定 さ

れるようになることが必要である。また、本研究では、大気海洋間の熱交換の広範囲で長期にわたるデータ

を衛星観測に よって得 ることによって、大気 と海洋間の熱交換が海面温度 の年々変動 とどのように関係 して

いるのか とい う、従来 は観測データの不足からよく分からなかった問題 を考察 したが、海洋内部の熱輸送が

どのようになっているかが分からないとい うのが課題である。今後は、数値 実験などの流速データを利用す

ることによって、海洋内部の熱輸送 を考慮することができれば、海洋の貯熱量の変動や熱輸送 の問題に対 し

ての議論 を更 に深めることが可能になると考 えられる。
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A大 気からの下向き長波放射

Anderson[1952]は 、湖上で行 った長波放射の観測結果に基づいて、晴天時の正味 の長波放射 量を推定

する経験式(33)を 導いた。

石1π8ε=」配↑一σ7と4(0。524-0。0495eα).(33)

図31は 、田辺湾で観測された正味の長波放射の夜間の平均値 と(33)式 によって推定 した正味 の長波放射

の夜間の平均値 との比較を示 した。この図から、馬 。オの実測値 と(33)式 による推定値が良 く一致 している

ことが分 かる。(13)式 から乃 を推定するときに(33)式 を用いたときの、結果 に与える影響 を調べ た。R脇

として、実測値のかわ りに、(33)式 か ら得 られた推定値 を用 いて 乃 を求めた場合_R醐 の実測値 と推定値

の差が 図31中 の2本 の破線の中の範囲内ならば、R幅 の実測値 を用いて得 られ た乃 との差 は0.1。C未 満

におさまる。 この ことは、晴天時であれば、(33)式 によって得 られた馬,君を用 いて、(13)式 か ら十分 な精

度 で鞠 を推定することが可能であることを示 している。
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表1:Thesummaryoftheformere皿issivitystudies.

● ・ ・

em1SSlvlty study summaryofthemethod

0,993

Buettnerand

Kern(1965)
notconsideringtheskin

layer

0,986

Saunders

(1967b,1968)

observationofthere一

且ectancefromtheair

plane

0.9875
Mikhaylovand

Zolotarev(1970)
calculationfromtheop-

ticalconstant

0.992(11μm)

Masudaeオ α1.

(1988)

calculationofthere一

且ectanceusingthenu-

mericalmodelsurface

0,972

Daviesε オ α1.

(1971)

observationofsheltered

watersurfacefromthe

sky
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表2:Thenumberofdataavllablefortheanalyses,anddatawhlchisnotavailableduetoweather

conditionsandinsufhcientequipment.

yearmonth

thenumberof

availabledata

thenumberof

unavailable

data

nodatanumber

1989Nov 15 0 15

Dec. 7 1 23

1990Jan. 5 9 17

Feb. 0 4 24

Mar. 3 5 23

Apr. 21 9 0

May 17 14 0

Jun. 8 11 11

Jul. 0 0 31

Aug, !0 5 16

Sep. 10 8 12

tota1 96 67 182
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表3:Sourcesofthephysic瓠propertiesmeasuredbythesateliteandthephysic組parametersusedi皿

eq・(29).

parametersand

Pエoperties

Va1UeSOrSOUrCeS

無 eq.(13)

職 MCSSTbyNOAA-AVHRR

atmosphericradiation

罵 。`
.Andeエson[19521

9・.

em1SSIVltyε 1くondaε オα1,[1994]

windspeedu SSM/1

speci且chumidityg4 gα=mα,andeq.(30)byLiu[1986]

95 saturationat2㌃

α Slnith[1980]

ら LargeandPond[1982]

9、 saturativehuIniditycurve
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表4、A・ 。,ag。,・ftheestim・ti・n・ ・…s・f・i・t・mp・ ・at・・eby・ ・1・i・g・q・(29)brs・mecお ・・ 記 ・pting

bulkschemesotherthanthoseusedintllisstudy.SST,willdspeed,andhumidityaregivenbythe2π

5{加observationatJMAandTOGA-TAObuoys.

Bulkschemes

Sensibleheat

(σ九 ×10-3)

1、atentheat

(0。 ×10-3)

Estimationerror

(JMAandTOGA-TAO)

Smith

1.1十3.2/(乳 一 境)/u

L/P
1.15

一3 .4±1.20C

Smith
A/S

O.55一 ト0.083tZ
一2 .7士1.20C

Smith
F/S

O.14/冠/(q3-qα)十1.1

一4 .7士1.20C

Smith
G/H
1.6

一5 .3士1.70C

L/P

～/1丁丁乙 ×0.327,

for鴛 く10m/3

～/4.9十 〇.65u×0.327,

foru≧10m/5

L/P 一3 .9=ヒ1.40C

G/H
1.2

L/P 一3 .6土1.3。C

F/S
O.97 L/P 一4 .6士1.60C
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表5:Theimpactofthetypicalerrorsofthesatellitemeasurements.EacherrorfbrSST,windspeed,and

watervaporpressureistheLm.s .ofthediffbrencebetweenthesatelliteobservationandtheゴ π5伽value

・tth・JMAb・ ・y・t・ti・n・.Th・imp・ ・t・・nth・ai・t・mp・ ・at・・eandth・ ・en・ibl・h・at且 ・x・ ・ed・ 且・・dお

ther.m.s.ofthedif琵rencesbetweenwithandwithoutthetypicalerrors.

SST windspeed vaporpressu「e

knownerror 1.5。C 1.7m/5 3.2んPα

r.m.s.ofimpact

(airtemperature) 0.6。C 0.2。C 4.8。C

r.m,s.ofimpact

(sensibleheatflux) 17・91/1//m2
'
10.3卿m2 51.1卿m2
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表6Comparisonsofぬ5蜘observationsandtheestimationsobtainedbyourmethod・

buoybased satellitebased
・

errorsln

,
compa「1sons

●
comparlsons interannual

variability

'

0.0士1.5。C

瑠 0.0±1.20C 一 〇.3=と3。10C
(0.0土0.60C)

(high-cut丘ltered)

SensibleheatHux 0.1=ヒ8.7レ レ7γη2 10.0士37。6レ レ7m2

0.3土19.0レy/m2

(0.0土5.41レ レ7γγL2)

(high-cut丘1tered)
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