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誤植訂正

博士論文「静止軌道衛星によるリモートセンシングを用いたチベット高原における地表

面熱収支に関する観測的研究」の中に以下の誤植がありますので，訂正いたします．
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要旨

本研究では，NOAAIAVHRRデータを用いて地表面エネルギーフラックスを算出する手法を

参考に，GMS－5バ11SSRデータからチベット高原上のフラックス分布を算出する手法を提案す

る．静止軌道衛星であるGMS－5は，その観測範囲の広さ，観測頻度の高さにおいて極軌道衛

星であるNOAAよりも優れており，　GMS－5のデータを用いると高原上のフラックス分布が1

時間間隔で算出可能となる．

　フラックスの算出過程において，地表面温度は最も重要な物理量である．これを正確に算

出するため，赤外スプリットウィンドウ法を用いてGMS－5データからチベット高原上の地表

面温度分布を算出する手法を確立した．地表面温度の算出に必要な大気の透過率は放射伝達

モデルを用いて，可降水量は水蒸気チャンネルの輝度温度からそれぞれ回帰的に求めた．正

確な地表面温度の算出には雲領域を適確に除去する必要がある．赤外チャンネルの輝度温度

を用いた変動閾値法により，従来の固定閾値法に比べて効果的に雲領域を検出することがで

きた．その結果，地上観測値との相関係数が0．8以上，平均二乗誤差10Kで地表面温度を算

出することができた。

　また，算出された地表面温度分布のデータを用いてチベット高原全体における地表面温度

の日変化，季節変化，年々変化について調べた．その結果，高原上の地表面温度分布から計算

した日平均値は1996年から2002年までの7年間で1年あたり0．096Kの割合で上昇している

ことがわかった．さらに地表面温度の日最高値が1年あたり0．002Kの昇温とわずかであるの

に対して，日最低値のそれは0．155Kと大きく，高原上の地表面温度の上昇はその日最低値の

上昇によってもたらされていることがわかった．このことは夜間の放射冷却が抑えられてい

ることに起因し，その原因としては高原上における夜間の雲量や降水量の増加，それに伴う

地中および地表面付近の大気の湿潤化などが考えられることを指摘した．

　一方，GMS－5データから算出された地表面温度のデータを用いてフラックスの算出を試み

た．算出されたフラックスと地上観測で得られたそれとの比較を行ったところ，日変化や季

節変化は妥当なものであった．フラックスの各成分における誤差の原因を検討し，衛星デー

タと観測データとがとらえる空間スケールの差，中立に近い安定度を想定したモニンーオブコ

フの相似則の理論を夜間の放射冷却による強い安定層下で適用していること，などが考えら

れたものの，フラックスの高原上の水平分布を1時間間隔で算出することができた，
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序論 霊

第1章　序論

　平均海抜高度が4，000搬を越えるチベット高原は，ユーラシア大陸南東部に位置し，その面

積は三◎◎万㎞｝2に及ぶ．この広大なチベット高原はその海抜高度の高さゆえに対流圏の中に

障害物として存在しており，アジア地域の気候はもとより地球全体の気候にも影響を与える．

チベット高原が直上の大気およびその周辺地域との大気の循環に与える影響は，大きく分け

て3つある。まず，高原が大気の循環，特に申緯度偏西風内の障害物として地球流体力学的に

流れを変える力学的効果，次に，高緯度側の寒冷な気団と熱帯側の温暖かつ湿潤な気団の直

接混合を妨げる障壁の効果，そして，対流圏中部に突出した高原の地表面が大気に対する熱

源あるいは冷源として働く熱力学的効果である．特に夏季のアジアモンスーンの動態におけ

るチベット高原の影響については熱力学的効果が重要と考えられている．この熱力学的効果

の指標としては，地表面エネルギーフラックスがよく用いられている．地表面エネルギーフ

ラックスは，そのエネルギーの輸送形態により正味放射量地中熱流量，顕熱フラックス，潜

熱フラックスの各成分に分けることができる．これら各成分を求めることにより，大気陸面

間のエネルギー・水収支の定量的な議論が可能となり熱力学的効果の詳細が明らかにされる．

本研究では地表面エネルギーフラックスを静止軌道衛星による観測データから算出する手法

の確立を目指すが，その動機となる研究背景についてここでまとめておく．

　チベット高原が夏季アジアモンスーンの動態に与える影響について論じた研究として，古

くは翫h環1968）やRei縦a想Ga◎（1982）などがある．彼らは，春から夏にかけて高原の熱源

としての役割の強化に伴い高原上空にチベット高気圧と呼ばれる熱的な高気圧が出現し，高

原の南を流れていた亜熱帯ジェットがこの高気圧の北側にジャンプすると同時にモンスーンが

開始すると指摘した．ただしこれらの研究では，実際にこのような循環場の変化を引き起こ

すような大気加熱が高原付近でどの程度起こっているのかという定量的な議論はまだされて

いなかった．

　高原付近での大気加熱およびそれに関わる高原地表面での放射・熱収支などの定量的な議

論は，1979年の青海西蔵高原気象実験計画（QxPMEx：Qinghai－xizang　Plateau　Meteorological

Expe醜¢搬），1986年のチベット高原気象実験計画（TIPMEX二T量bet餓plateau　Meteorological

Exp鉗搬鰍）で得られた観測データにより行われるようになった．　S搬跳鋤d　Shi（1992）やShi

and　Smith（1992）は，　TIPMBXによる観測データと放射伝達モデルにより長波放射収支とその

鉛直分布を調べ，気温に比べ極めて高い地表面温度による地表面から大気への大嚢な長波放

射と，直上の大気で顕著な放射フラックスの収束があることから，高原の地表面が大気境界層

の加熱に大きな役割を果たしてることを示した，またYanai　et　al．（1992）やY鋤ai　and　Li（1994）

は，QXPM這Xによる観測データに基づき，地表面加熱と大気境界層の発達過程にっいて日変

化を含めて解析し，プレモンスーン季には地表面の強い加熱と乾燥対流モンスーン季には

京都大学大学院理学研究科

平成16年魏月
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湿潤対流が大気加熱に重要な役割を果たしていることを明らかにしだ．

　1998年に全球エネルギー・水循環観測計画（GEWEX：G蓋oba田nergy　a認Wa亡er　Cyc茎e£x－

periment）の一一環としてアジアモンスーンエネルギー・水循環研究観測計画（GAME：GEWEX

Asi瓠Monsoon　Experiment）に基づく強化観測がチベット高原（GAME／Tibet）で行われた（Koike

e重aL，1999）．高原東部を中心に自動気象観測装置（AWS：Automatic　Weather　Station）が設置さ

れ（lshikawa¢重a1。，三g99），気温や湿度など様々な気象要素についての観測データを取得するこ

とができた．GAME／τ重b就集中観測期間（王OP：蝋e総siv¢Obsaf轍io無Per三〇d）中には渦相関法に

基づく地表面フラックス観測が実施され（Ts櫨a撮◎｛：oe重a塁．，　1999），顕熱や潜熱など地表面フラッ

クスの直接観測によるデータも取得された．これら観測データに基づいて大気境界層の発達

に関する研究（Tsukamoto　et　aL，2001）や，地表面のエネルギー収支に関する研究（τanaka　e£aL，

2001）が行われ，モンスーン季の後半にあたる8月から9月にかけて潜熱は顕熱と同e程度か

それ以上になること，降水による土壌水分の増加が顕熱から潜熱への変化に最も寄与してい

ることなど，地表面から大気への熱的な寄与についての詳細が明らかになってきた。しかし，

地表面から大気への熱力学的効果をチベット高原全体について解釈できるようにするために

は，地上観測のみではデータの空聞代表性の問題から議論には限界があり，高原全体からの寄

与を考察するにはより広範囲からの平均的な寄与を見積もる必要がある．

　リモートセンシング技術を用いた衛星観測は，広域を均質な精度で岡時に観測することが

できるという点で地上観測よりも優れている．Ma㊤t　ai，（2003a）は極軌道衛星NOAAに搭載さ

れたAVHRR（Advanc¢d　Very　High　R¢solution　Radiometer）により観測された画像データを用い

て広域の地表面エネルギーフラックスの分布を算出し，地上観測データと矛盾のない結果を

得ることができたとしている．一方，Tan窺ka　et　a1．（2001）によるとチベット高原における地表

面エネルギーフラックスの巳較差は非常に大きい．したがって，チベット高原の地表面から大

気への熱力学的効果を定量的に評価するためには，地表面エネルギーフラックスをチベット

高原において面的に，かつその銭周期変化を捉えることのできる時闇解像度で見積もること

が必要である．極軌道衛星は同じ地点に1日2回しか飛来しないため，地表面エネルギーフ

ラックスの日変化をとらえる解析は困難であるが，静止軌道衛星であれば日変化を解像でき

るだけの時間間隔で観測が行われている．

　本研究では静止軌道衛星としてひまわり5号（GMS－5：Geostatiouary　Meteorological　SateUite－

5）を用い，チベット高原における地表面エネルギーフラックスの分布を算出のための手法を

構築した．地表面温度は地表面エネルギーフラックスの算出過程で最も重要な物理量である．

第2章では，地表面温度の算出手法の構築を行った．算出された地表面温度のデータを用い

て，第3章ではチベット高原における地表面温度の年々変化について調べた．第4章では，地

表面エネルギーフラックスの算出手法の構築を行い，第5章で結論と課題について述べる．な

お，本研究ではGMS－5の水蒸気チャンネルを用いて可降水量の推定を行っている（2．44節）

都合上，海抜4，0001n以上の領域をチベット高原として定義した．また，チベット高原におけ

る地方時（LST）は東経90度におけるものとした．世界時（UTC）との関係はLST＝UTC＋6

時間である。

奥勇・一郎 京都大学大学院理学研究科
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第2章静止軌道衛星ひまわりを用いたチベット
　　　　　　　高原における地表面温度の算出

2．1研究背景

　衛星データを用いた地球表面の温度の算出については，まず海水面温度の算出アルゴリズム

が確立された．海水面は地表面と違い，熱容量が大きく均質かつ一様である荒め，その温度分

布を求めるのは地表面に比べて容易である．衛星に搭載された赤外波長帯のセンサが観測する

放射輝度は，観測領域が晴れていれば海水面からの放射輝度に支配される．しかし海水面と

衛星のセンサとの間には大気があるため，放射伝達の際にセンサの波長帯に依存した大気減

衰を受ける．大気減衰の大きさは，異なる波長帯における放尉輝度のデータを用い，放射輝度

の差を大気減衰の差に置き換えることで見積もることができる．このようにして大気減衰の

効果を除去し，海水面温度を求める手法はスプリットウィンドウ法（Sρ恥Wi簸dowτεc㎞癖e）

と呼ばれる．海水面温度の算出については極軌道衛星NOAAを申心にした組識的な観測が行

われており，海水面の放射的均質性により射出率の水平分布を考慮せずとも十分な精度での

算出が可能である（P罫abh欲a∫a　et　aL，1974；McMiU加，1975；McMUlhl　and　Cmsby，1984；McC蜘n

¢taL，1985；Rey雄01ds，1988）。

　一方，地表面は海水面と異なり地形の起伏があるだけでなく，植生の分布も非一様で微細

かつ複雑な構造をもつ．このことは単に地表面温度の空間分布を複雑にしているだけでなく，

地表面における射出率の分布をも複雑にしている．したがって地表面温度の算出には，地表

面の射出率の分布を考慮する必要がある．海水面温度同様，地表面温度の算出も極軌道衛星

NOAAの観測データを用いての研究が数多く行われ（Price，1984；Becker　and　Li，　I　ggO；Sobrino

et　al．，1991；Kerr　et　a1．，1992；Prata，1993，1994；Coll　et　aL，1994；Sobrino　et　aL，1994），最近になっ

て，静止軌道衛星を用いた地表面温度の算出の研究も行われるようになってきた（Faysash　and

Smith，2000；Sqn繍nd　Pinker，2003）．

　本研究では静止軌道衛星GMS－5の可視赤外園転走査放射計（VISSR：Visible　and　Inffar¢d

Spin　Sc猟Radio萱1¢ter）データを用い，スプリットウィンドウ法により地表面温度の算出を行

う．図2．1は地表面温度算出までのデータの入出力を示したフ驚一チャートである．スプリッ

トウィンドウ法を用いた地表面温度算堵の研究は，例えばSob漁◎e重a茎．σ996）が衛星データ

として極軌道衛星餐OAAのAV｝盈R画像を用いての算出を行っているが，　NOAA一玉4／AVHRR

とGMS－5／WSSRの赤外チャンネルにおける感度関数のスペクトルは異なるため（図2．2），

Sob由o　e重a丑。　G9％）における算出式をそのまま用いることはできない。このことの詳細につ

京都大学大学院理学研究科

平成16年12月
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図2．1：G擁SIVISS獄を用いたスプリットウィンドウ法による地表面温度算出の概念図．

いては2．2節のスプリットウィンドウ法の理論で述べる。2．4節ではスプリットウィンドウ法

で地表面温度を算出するのに必要となる諸物理量の導出について述べる．2、3節では使用した

データについて，2．5節では地表面温度が算出可能となる領域を検出するための雲判別法の構

築について，それぞれ述べる。算出された地表面温度と地上観測で得られた地表面温度との

比較を2．6節で行い，2．7節で本章をまとめる．

2．2　スプリットウィンドウ法による地表面温度の算出

　雲による放射の散乱や減衰がないものと仮定し，地形が平壇で植生や土壌成分などが均質

な地表面における局所的な熱力学的平衡な考える．衛星で観測される放射輝度んθは次の放射

伝達方程式で表すことができる。

んθ雛　β“（％θ）

　　縮・。ρβ“（珊・。θ＋R諭、＋R，ef。・。ρ （2．1）

〃は波長，θは衛星天頂角，βμはプランクの関数卿は地表面の射出率，職cは地表面温度，

B．（鬼のは地表面の放射輝度，魂甑濾は大気の上向き放射，Rr。f．は地表面で反射され上向き

となって衛星に到達する大気の放射，ηθは大気の透過率である．右辺第1項の‘“ρB“（黙fc）7レρ

は大気による減衰を受けた地表面からの放射を示し，第2項のE墓灘6は大気からの上向き放

奥勇一郎 京都大学大学院理学研究科

　　　　　平成麺年簸月
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図2．2：NOAA44／AVHRR（上段）とGMS－5／WSSR（下段）の感度関数．横軸は波長，縦軸がセンサの
感度である．感度は1で最大，0で感度がないことを示す．

射，第3項のE，。f“7ンθは地表面で反射され上向選となって衛星に到達する大気の放射，これ

らをあわせたものが放射輝度為6として衛星で観測される．GMS－5／VISSRのデータに関して

は2。3。至節で詳しく述べるが，高原上におけるGMSの1画素がとらえる約1◎㎞四方の範囲

内には複雑な地形や植生の分布があることは十分考えられる．したがって，式（2．Dで算出さ

れる職。は，ある程度の面積をもった領域における平均的あるいは代表的な値になることに

注意しなければならない．

　Sobrino　et　a1．（1996）によると大気の上向き放射砥mθは次の式で与えられる．

　　　　　　　　　　　　　砥m。、一（1一アレθ）β。偽，“）　　　　　（2、2）

ここで境加は大気層の平均温度である．式（2．1）の第3項の丑refレは地表面の状態などに依存

した非常に複雑な放射量であるがその絶対的な量は小さく，大気からの放射が等方性である

ことを仮定すると汰気からの下向轍射の半球での鰍伽）を用いて

　　　　　　　　　　　　　況re・・鴫岡（1－・・θ）／・　　　　　（2．3）

となる．この大気の下向き放射の半球での値は，天頂角θ階53°からで入射する放射と等価で

ある（例えばSalby，1996）．よって，

場蜘）＝πR！纈“θ簿53・
（2．4）

京都大学大学院理学研究科
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また，Ko簸dra£yev（1969）により，

　　　　　　　　　　　R！繍。，．53。一（1　－－7：レ8：瓢δ30）β“（恥）

である。式（2．4），（25）より，式（2．3）のR，ef。は

　　　　　　　　　　R，ef戸（1一ε。θ）（1一ア。8＝53・〉β。（箕i，。）

となる．よって放射伝達方程式（2．1）は次のように変形される．

　　劫（㊨θ）＝ε。θB。低。）T。θ＋1ヲ。儀，。）｛（1－7“θ）＋（1－6。θ）（1イ。θ篇53・）7。θ｝

式（2．7）をGMSIIR．1とGMSIIR2に適用すると，

　　　　　β（箔）＝　6β（異郵c）丁1十β（男a圭凝）｛（1一ア三）十（1一の（1一循3。）γ玉｝

　　　　　B（乃）＝e2B（異f、）字2千β（乃。i，）｛（1一勉）＋（1－62）（1－％3・）勉｝

（25）

（2．6）

（2．7）

（2．8）

（2、9）

となる．箔や乃など添え字の1，2はそれぞれGMSノ王R1，　GMSIIR2を示す．式（2．8），（2。8）

の右辺第2項について，それぞれ

　　　　　　　　　　　　猛（｝　：識　　1－7・1ワも3。一ξ17・1（1－7b3。）　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2．10）

　　　　　　　　　　　　α1　　：蹴　　1－－7セ7「53。一一627を（1－7苫3。）　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2。玉1）

と表記し，侮×（2。8）一偽x（2．9）によりB（賑c）について解くと

　　　　　　B（職c）一包B（箔）迎β（乃）一堕・｛8（乃。、，）弔（男。、，）｝　（2。12）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　窃2　　　　　　　　　　　　　　　　窃3　　　　　　　　　　　窃黛

となる．ただし

　　　　　　　　　　　α2＝6ヱ7「1（1　7琵γ53°〉一ξ黛72（1一笑2望δ3a）　　　　　　　　　　　　　　　　　（2．玉3）

である．次にプランクの関数を乃の近傍でテーラー級数に展開する。2次以降の高次の項を

無視すると，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　∂β（箔）
　　　　　　　　　　　　β（T）；β（乃）十α一婿）　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2．14）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　翻

となる，これを（2。12）に代入すると，

　　　　　異ゼ墳＋舞（野乃）一（1＋偽誹1）ゐ・一讐（隔一隔）　②15）

が得られる．ただし，

　　　　　　　　　　　　五1－B⑳／階）］詳為7　　（2，蓋6）

とする（Sobrino　et　al．，1996）。また式（2．15）の右辺各項の係数は，

　　　　　　　舞一論＋≒讐割（i1畿）課孟讐講）］②17）

　　　　1＋α゜毒αヱー（1一ξ1）7δ3。（71　　　　ξ1（γ1イ2）習誌套雛）唾）　　　②18）

　　　　　　堕＝勉［（1－・、）＋・、（1－・53・）｛（1－・、）＋△・｝］　　　（2。19）

　　　　　　　　　　　窃2　　　　　　　窃2

奥勇一郎 京都大学大学院理学研究科
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であり，ξ，△εは

61十ε2
　ε　罐
　　　　　2　撃
△ξ　　需：＝　　ξ1　－一｛r2

（2。2◎）

である．△ξ駕◎であるのでε1（ゲ1　7驚）＋△ξ勉（1一γ玉驚3。）碍ξバ霞一勉）となる．よって，

　　　　　　　　　　　　　　勉弼鞠嫡（1－・、）一嫡毎△・　　　（221）
　　　　　　　　　　　　。。一舞

　　　　　　　　　　　　　　　　鐸　　r鶉53◎（1一ε1）十α8△ξ？ち3。7・2　　　　　　　　　　　　　　　（2。22）　　　　　　　　　　1十
　　　　　　　　　　　　　α2

　　　　　　　　　　　　　璽弼α。（1－7黛）　　　　　　　②23）
　　　　　　　　　　　　　　α2

となり，

　　　　　　　　　　　　　　　　飾一1一η　　　　　　（λ24）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　71一丁2

　　　　　　　　　　　　　　　　偽一1一胸゜　　　　　（2鋤
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　γ1－7「2

である．以上より，式（2．三5）は，

異君c識男＋・4（婿一乃）一β一〇（1一ξ）－1）△6 （2．26）

となり，それぞれの係数は

．4　離　αo

β　㍊　α◎（1－7鋭）（男翫韮ピー乃a董r）

・一α・（婿一乃）＋聴姦

ρ　講　勉鞠β1

（2．27）

（228）

（2．29）

（230）

となる．式（2．26）は，係数孟，8，0，D，すなわちξ，△6，τ1，7黛，％3・，（乃寂一乃＆のが

既知であれば，地表面温度聡、が輝度温度処と乃で算出で窪ることを示している．

2．3　データ

2。3．王　GMS－5／V夏SSR

　GMS－5は1995年3月18日に打ち上げられだ、同年6月13日にGMS．4からの引継ぎを行

い，東経140度の赤道上空およそ36，000㎞の静止軌道からの観測を開始した．搭載されてい

る計測器VXSSRの観測方法であるが，まずセンサを北極の方向に向け，毎分100回の回転に

より地球を西から東の方向へ走査する．1回転ごとに韮ステップだけ南極の方向へ移動し，こ

れを2，500ステップ繰り返して球全体をとらえる．このスキャンに25分，システムの初期化等

京都大学大学院理学研究科

平成妬年墨2月

奥勇一郎
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図2．3：チベット高原におけるGAMEITibet観測地点の分布（左図）．点線はGMSへの衛星天頂角の等

値線海抜4，000m以上の領域は灰色で示されている．図中の太線で囲まれた部分はG蝉EITibet強化
観測領域であり，右図はその拡大図である。右図では海抜5，000m以上の領域は灰色でホされている．

に5分を要するので，GMSの観測時間の間隔は最短で30分である．実際には1時間間隔の観

測が行われ，05UTC，11UTC，17UTC，23UTCには1時間に2回の観測を行う．後継機の運

輸多目的衛星MTSAr（Multi－fUnctional　Transport　Satellite）の打ち上げ遅延から，設計寿命の5

年が経過した後も観測を継続，老朽化のため南半球高緯度地方の走査を制限するなどの処置が

とられたが，2003年5月22日にGOES－9（Geostation町Operational　Enviro㎜ental　Satellite－9）

に移行するまで約8年間，日本をはじめとするアジア・オセアニア地域に衛星画像を提供して

きた．

　GMS－5八11SSRは4つの異なる波長帯のセンサで構成されている，これらは可視（0．55－

0．90μm），水蒸気（GMSIWV　6．5－7．0μm），赤外1（GMSIIR．1，10．5－ll．5μm），赤外2（GMSIIR2，

lI．5－12．5μm）の4チャンネルであり，可視チャンネルは64階調水蒸気および赤外チャンネ

ルは256階調の放射解像度を手寺つ．また，走査線1本あたりの幅は衛星直下地点で1よ5㎞に

相当し，これを可視チャンネルでは4個，水蒸気および赤外チャンネルでは1個の素子で検出

するので，衛星直下地点における空間解像度は可視チャンネルで125㎞，水蒸気および赤外

チャンネルで5㎞となる．空間解像度は衛星直下地点から離れる1まど粗くなり，水蒸気およ

び赤外チャンネルでは日本付近におし・て約7㎞，チベット高原西部になると約10㎞になる．

　本研究では，京都大学防災研究所で受信された画像データを，幾何補正情報をもとに緯度

経度0．1度間隔の格子データに画像ナビゲーションを行い，キャリブレーションテーブルをも

とに輝度階調値を輝度温度に変換したものを地表面温度算出のために使用した．データの期

間は1998年1年間であり，1時間毎のデータを用意した．

奥勇一郎 京都大学大学院理学研究科

　　　　　平成16年12月
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表2．1：GAMEITibet期間中において地上観測，ゾンデ観測が実施された地点の地理情報およびデータ

取得期間の一覧。Oは1998年1年間のデータがあることを，△は1998年5月から9月までデータが
あることを示す．また○璽は25節で雲判別法の構築のために，△2は2．4．2節の大気の透過率，2，4．3節

の大気の温度，2．4．4節の可降水量の導出のために用いたことを示す，

2。3．2　NOAA－14／AVHRR

　アメリカ合衆国の国立海洋大気庁劔OAA：Na総認Oc¢麟e　a撮A重幟ospheric　A曲樋s漁豹難）

の極軌道衛星NOAA一蓋4は蓋弱4年玉2月3◎日に打ち上げられた．　NOAA44／AV｝｛RRは5つ

の異なる波長帯のセンサで構成されている，すなわち可視の蓋チャンネル（0．58－0。68μm），2

チャンネル（0、725－nμm），赤外の3チャンネル（355－3、93μm），4チャンネルσ0．3－1L3μm），

5チャンネル（U．5－124μm）であり，可視チャンネルは512階調，赤外チャンネルは1，024階

調の放射解像度を持っ．

　AVHRRの走査幅は衛星軌道を中心に2，600㎞であり，衛星軌道によっては一度の観測でチ

ベット高原全体をとらえることができない場合がある。さらにNOAAは極軌道衛星であるた

め，同一地点を旧に最大2回までしか観測することができず，データは等時問間隔で存在し

ない．このため2，5節で雲判別法を構築する場合を除き，AV猛RRから算出される物理量は月

平均した値を適用した．一方，衛星直下地点における空間解像度は可視チャンネルでα5㎞，

赤外チャンネルでLO㎞と高い分解育髭を持つ．2．5節の雲判別法の構築には緯度経度0．OI度

間隔の，2．4節の地表面温度の算出に必要な諸物理量の導出にはGMSと同じ緯度経度0．1度

間隔にそれぞれアップスケールしたものを用いた、　なお，データはNOAAのウェブサイト

擁p：〃wwwsa徳0餓＄◎Vから入手した、

京都大学大学院理学研究科

平成16年裏2月

奥勇一郎
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1．◎
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　Pre⑫1乏able　Wa重eボ躍1（9／cr轟2）

國2．4：可降水量が変化したときの大気の透過率の変化．○はGMS涯斑侮），●は脈2（勉）について，セ

ンサの波長帯および感農関数を考慮しだ鍛◎DτRANによる放財伝達の計算結果で，実線は2次の回帰
曲線

2．3．3　GAMEIT韮bet観測データ

　GAMEITibetでは，チベット高原における大気陸面相互作用の定量的評価を目的として，土

壌水分量や地中温度プロファイルの計測，接地境界層のプロファイル観測，放射収支観測，乱

流観測などが実施された．AWSなど観測地点の分布を図2．3に示す．本章ではAWSに取り付

けられた放射温度計のデータを地表面温度のグランドトウルースとして用いだ．2．5節の雲判

別法の構築にはD66，　T蹴秘◎h¢，　Dm，　MS36◎8を，2．6節のG蟹Sから算出した地表面温度と

の比較にはこれらの地点に加えてAmdo，　Sh三quanhe，　Gaizeのデータも用いた．データの期間

や観測地点の詳細などについては表2．iに示した．また集申観測期間中にはAmdoにおいてラ

ジオゾンデによる高層気象観測が実施された。2．4．2節の大気の透過率，2．4．3節の大気の温度

の導出では放射伝達の計算を行っているが，この計算に必要なモデル大気としてAmdoにゾン

デ観測データを用いた．2．4．4節ではGMSバVVにより可降水量の分布を求めている．その際の

可降水量の観測値を算出するためにもA斑doのゾンデ観測データを用いた。また，　GMSIWV

による可降水量の算出が正確に行われているのかを調べるためにA搬do以外の観測地点のゾ

ンデ観測データを用いた．

2．4　地表面温度算出に必要な諸物理量

　本節では式（226）を用いて地表面温度を算出するのに必要な地表面の射出率6，△ξ，係数

滋～Pについて述べる，式（2、27）～式（2．3◎）より係数蓋～Pは大気の透過率7，大気層の平

奥勇一郎 京都大学大学院理学研二究科

　　　　　平成16年12月
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図25：可降水量が変化したときの，○はGMS／IR1，IR2における大気の温度の差（箕。1，一乃鮎三，）を，●

は式（2．26）中の係数Bの変化を示す．実線は2次の回帰曲線

均温度職，の関数であるため，まずこれらの算出方法について述べた後，衛星天頂角と可降

水量の関数として決定する．

2．4．1　地表面の射出率　ε，△6

　Sobrino　and　Raissouni（2000）ではNOAA／AVHRRの可視チャンネルのスプリットウィンドウ

を用いて，正規化植生指標（NDVI：No㎜ali篇ed　Di驚rence恥g¢tation　Index）を算出し，　NI）VIの

値に応じて‘，△eを推定している．GMS－5にも可視チャンネルはあるが，　NOAAのようにス

プリットウィンドウにはなっていないため，NDVIを導出することはできない。しかし，　NDVI

の日変化量は季節変化に比べれば無視できるほど小さいので，1時間毎に算出を行う必要はな

く，極軌道衛星のNOAAでも十分代用することは可能である．聾DVIは，

　　　　ρ2㎜ρ1
NDVI纏

ρ2十ρ1
（2．31）

であり，ρエ，ρ2はそれぞれAV猛RRの可視1チャンネル，2チャンネルであるの反射強度であ
る．

Sobrino　and　Raissouni（2000）によればNDVIが05以上で十分な植生がある（飼1y　vegetated）と

し，ε，△εは，

　6　瓢　0．99，

△e　驚　0．
（232）

京都大学大学院理学硬究科

平成16年12月

奥勇一郎
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図2．6：AmdoにおけるGMSバVV輝度温度（横軸）とゾンデ観測から求めた可降水量（縦軸）の分布．

●は晴天，○は曇天のときのデータであることを示す．雲判別については25節を参照．実線は晴天の

ときのデータのみから導出した回帰直線．

で与えられるとしている．また0、2未満を裸地（bare　soil）とし，可視1チャンネルの反射強度

を用いて，

　　　　　　　　　　　　　　　6　＝　　0．098－0．042ρ1，
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2．33）
　　　　　　　　　　　　　　△6　＝　　－0．003－0．029ρ1

で与えている．NDVIが0．2以上0．5未満の場合は植生があるところと裸地が混在している

（mixed）として，植生被覆率（ノc，舳ctional　vegetation　cover）を用いて，

　　　　　　　　　　　　　　　ξ　　＝　　0．971十〇．018／c，
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（2．34）
　　　　　　　　　　　　　　△〔三　＝＝　　0．006－（1－！c）

で与える，！。はCarlson　alld磁pley（1997）より，　NDVIを用いて，

　　　　　　　　　　　　　ん一（　NDVI－NDVIminNDVImax－NDVImin）2　　（235）

で算出する．

2．4．2　大気の透過率　τ1，乃，％3。

　大気の透過率は気体の鉛直プロファイルに依存して変動するが，赤外波長帯では水蒸気に

よる放射の減衰が支配的である．水蒸気以外の気体の時空間的な変動は水蒸気に比べると小

奥勇一郎 京都大学大学院理学研究科

　　　　　平成16年12月
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降水量（縦軸）との分布．左はDing蓋，右はLi籍z雑．図申の詫は権関係数．

さく，その大気の透過率への影響は相対的に無視できる．よって平均的な大気組成気体の鉛直

プロファイルに加え，水蒸気の鉛直プロファイルの時空間的な変動がわかれば，大気の透過

率は求まる．Sobrino　et　al．（1996）をはじめ多くの研究者は，大気の透過率を水蒸気の鉛直プロ

ファイルの積分量である可降水量の関数として導出している．水蒸気の鉛直プロファイルの

時空間分布をGMSから求めるのは困難であるが，可降水量ならばGMSIWVを用いて推定す

ることができる．これについては2．4。4節で説明する．

　大気の透過率の計算には放射伝達モデルMODTRAN（Be∫k　e捻1．，1989）を用いる．気圧，気

温，湿度の鉛直プ穏ファイルはA磁δ◎におけるゾンデデータを，その他の気体については申

緯度の平均的なプロファイルを与え，図2．2に示したGMSの感度関数を考慮した上で放射伝

達を計算し大気の透過率を可降水量の関数として回帰的に求める．図2．4は可降水量Wに対

するτ1とγ2の値の分布を示している．可降水量が大きくなればなるほど，すなわち水蒸気の

量が多くなればなるほど大気の透過率は低くなる，またT1よりもγ2の方が低く，可降水量が

大きいほどその差は顕著になる．この結果に基づき，大気の透過率はGMSバVVから推定した

可降水量を用いて算出する。

京都大学大学院理学研究科
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14 2.4｡地表面温度算出に必要な諸物理量

2.4.3 大気の温度 Tlair,T2air

sobrinoetal.(1996)によれば可降水量が2.0g/cm2未満の場合,衛星天頂角が小さいところで

の大気の温度の差(T4air-T5air)は,無視できるほど小さい.ここでのT4air,T5ai,は,それぞ

れNOA〟AVHRRの4チャンネル,5チャンネルのセンサが大気からの放射のみを観測したと

きの輝度温度であり,Tlair,T2airをそれぞれGMS/IRl,IR2のそれとすると,(T4air-T5ai,)

は(Tlair-T2air)に相当する.よって(Tlair T2air)を含む係数Bは可降水量が2.0g/cm2を越

える場合にのみ考慮すればよいので,Maetal.(2003a)ではチベット高原の大気が可降水量で

2.0g/cm2未満と乾燥していることに着目し,地表面温度を導出する際にこの項の値をOとし

て扱っていた.

一般に地表面からの放射が大気層を通過する距離が長くなればなるほど,大気層による放

射の減衰が大きくなり,衛星により観測される放射輝度が弱くなる.チベット高原からGMS

への衛星天頂角は50度以上であるので (図2.3),NOAAに比べると相対的に大気による減

衰,赤外チャンネルでは水蒸気による減衰が大きくなる.したがって可降水量が2.0g/cm2未

満の場合でも,(Tlair-T2air)が大きくなる可能性がある.そこで2.4.2節で大気の透過率を求

めたときと同様に,MODTRANにより放射伝達を計算し,衛星が観測する放射輝度を大気の

透過率およびGMSの感度関数 (図2.2)などを考慮して求め,ブランクの関数を用いてTlai,

および乃ai,を算出した.図2.5は可降水量に対する(Tlair-T2air)とこれを含む係数Bの分

布を示している.水蒸気による大気減衰の差に起因して,Tlairの方がT2airよりも高くなる傾

向があり,可降水量が大きいほどその差は顕著になる.GMSの場合は可降水量が2.0g/cm2未

満の場合についても係数βを見積もる必要があることがわかる.

2.4.4 可降水量

これまで述べてきたように,地表面温度の算出に必要な大気の透過率 (2.4.2節),大気の温

度 (2.4.3節)の導出には可降水量の分布が必要不可欠である.ところでGMS/WVは300hPa

から600hPaの大気層からの水蒸気量に感度がある.したがって大気層の中で最も多く存在

する下部対流圏の水蒸気量を見積もることができない.しかしチベット高原の平均海抜高度

は4,000mであり,これは500hPa前後に相当する.これらの特性に着目し,Yatagai(2001)で
はGMS/WVが高原上の可降水量の情報を持っていることを示した.図2.6はAmdoにおける

GMS/WVの輝度温度とゾンデ観測データから求めた可降水量との相関を示す散布図である.

黒は晴天時,白は曇天時のデータであり,晴天時における両者の相関係数は-0.5233であっ

た.また図中の回帰直線は晴天時のデータから算出したものであり,GMS/WVの輝度温度を

TwvlK]とすると,可降水量Wret[g/cm2]は

Wret-0.1(-0.273Twv+75.9) (2.36)

で推定できる.この回帰式による推定の正確さを調べるために,他のゾンデ観測地点におい

て実測値と比較を行ったのが図2.7であり,両者の相関係数は0.5前後であった.この回帰式

(2.36)を用いてGMS/WVからチベット高原上の可降水量の分布を求める.

奥 勇一郎 京都大学大学院理学研究科

平成16年 12月
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図2.9:AWSで観測された地表面温度のコンポジット,1時間毎に算出したうちの00,06,12,18UTC.横
軸はDOY(dayofyear)で1が1月1日を,365が12月31日であり,縦軸は地表面温度で,●がD66,
○がTuotuohe,◆がDllO,★がMS3608をそれぞれ示す.実線は4地点のコンポジットデータをフー
リエ変換し,その年周期の変動成分を抽出した回帰曲線.

2.5 雲判別法

衛星データから地表面温度を求める上で前提となるのが,地表面からの放射を,すなわち

雲に覆われていない領域からの放射を捉えていることである.つまり雲に覆われている領域

の地表面温度は求めることができない.したがって,地表面温度を計算する前処理として,雲

に覆われている領域を対象から除外することが必要になる.本節では,その雲判別法につい

て述べる.

2.5.1 可視波長帯 を用いた雲判別法

可視波長帯を用いた雲判別法は,雲頂のアルベ ドは地表面のアルベ ドより高いことを利用

する9あらかじめ可視波長帯の反射強度にある間借を定め,その閥値よりも強い反射強度を

奥 勇一郎 京都大学大学院理学研究科

平成16年12月
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図2.10:AWSで観測された地表面温度のDOY-UTCコンポジット.図2.9のフーリエ変換による回帰
曲線を 1時間毎に求め,縦軸方向に並べて平滑化させた.

もつ領域を雲として検出する,すなわち

pl>p; :Cloudy

pl≦p;:Cloudfree
(2.37)

ここで,plはAvHRRの可視 1チャンネルの反射強度,〟;はその間値である.以降,この判別
法をcDO(CloudDetectionO)とする.しかしCDOでは.地表面を雪氷が揮っている場合,雪

氷のアルベ ドは雲と同程度であるので,両者を区別するのは難しい.さらに可視波長帯であ

るがゆえに,太陽の入射光のない夜間にはこの判別法は使えない.そこで,昼夜を問わずデー

タが使用できる赤外波長帯を用いての判別法を考える必要がある.また,Uenoetal.(2001),

shimizuetal.(2001).Uyedaetal.(2001)によると,チベット高原上では夜間にもかなりの頻

度で層状の雲が発達していることがわかっているため,雲の判別に際してはこれに注意する

必要がある.

2.5.2 赤外波長帯 を用いた雲判別法 (固定聞値法)

これまで提案されている赤外波長帯を用いた雲判別法は.地表面に比べて雲頂は温度が低

いことを利用する.あらかじめ赤外波長帯の輝度温度にある闇値を定め,その間値よりも低

い輝度温度をもつ領域を雲として検出する.すなわち

TlRl<Tl+Rl:cloudy
TIR】≧Tt'Rl:Cloudfree

(2.38)

京都大学大学院理学研究科

平成 16年 12月
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図2.ll:可視波長帯による雲判別法cDOの閲値p;を与えて雲判別を行ったときの,Tuotuoheにおける
相関係数R(実線,左軸)と雲に覆われていると判別された観測数の相対頻度Ncl｡ud (棒グラフ,右
軸).相関係数RはTuotuoheにおける地表面温度の観測値と,地表面からの放射であると判別された
ときのAVHRRの赤外4チャンネルの輝度温度とのものである.

ここで,TIRlはGMS/IRlの輝度温度,TI*Rlはその閥値である･この方法は雲判別法というよ
りは,むしろ対流活動の強度を求める方法として多くの研究者が利用してきた.例えばNi仕a

andSekine(1994)では,対流活動度Zcを

Zc-TI*Rl-TIRl : TIRl<TIRI
Ic-0 :TIRl≧TI*Rl

(2.39)

と定め,Zcの借が大きければその領域では活発な対流活動があるとしている.熱帯における

対流活動の強度を調べるために,NittaandSekine(1994)ではTI*R1-250Kとしている･こ
れは熱帯における平均的な大気の温度プロファイルを考えたときに,250K.がおよそ400hPa

高度の温度に相当するためである.したがって,Zc≧0の領域は雲頂温度が250K以下,す
なわち雲頂高度が約400hPa以上の雲に覆われていることを意味する.チベット高原において

はUeno(1997)がTI*R1-240Kとしてモンスーン李の対流活動度を見積もっている･以降,

7品1-240Kのときのこの判別法をCDlとする･可視光ではなく熱放射の感度を利用したこ
の判別法は,太陽光のない夜間でも雲の検出が可能である.

Tanakaetal.(2001)によれば,チベット高原では240K以下の低い地表面温度が冬季の夜間

に観測されている･開催の7品1を高く設定すれば,このような低い地表面温度の領域は雲に
覆われている領域して扱われてしまう.逆に閥値を低く設定すれば,低い地表面温度の誤判定

が減るものの,雲頂高度の低いすなわち雲頂湿度の高い雲を検出できない可能性がある.図

2.9はD66,Tuotuohe,DllO,MS3608で観測された地表面温度を1時間毎にコンポジットし

たものである.このコンポジットしたデータから季節変化成分を抽出し,DOγ-UTC図にした

ものが図2.10である.図2.10の横軸方向は季節変化を示し,年較差は05UTCで41Kが最大

奥 勇一郎 京都大学大学院理学研究科

平成16年12月



静止軌道衛星ひまわ9を用いたチベット高療における地表面温度の算出 璽9

320

3◎◎

（
）　　280

爵26・

2
ヨ
頸

a
∈

β

8
運

お

冨
≧

舘

8

24◎

22◎

320

300

28◎

260

240

220

22◎　240　260　280　300　320

R 0．9 90

T ＝1 K

220　24（》　26◎　28◎　3G◎　320

320

30◎

280

260

窯4◎

220

320

300

黛80

黛60

240

22◎

R 0．9 06

7 鮨9 K

220　240　260　280　300　320

R 0．9 03

7 驚壌 K

22◎　240

斜脚Brl9齢t纏essτe脚er3t“re

26◎　280　3◎0　32◎

ろ（K）

図2。韮2：雲判別法CD2の閾値△T＊を与えて雲判別を行ったときの，　D　1紺におけるAVHRkの赤外4
チャンネルの輝度温度（横軸）とAWSで観測された地表面漏度（縦軸）、☆はCDO，　CD2ともに地
表面からの放射と判別された場合，口はともに雲からの放射と判別された場合，○はCDOで雲から
の放射，CD2で地表面からの放射と判別された場合，●はその逆の場合をそれぞれ示す，図中のEは
CDO，　CD2ともに地表面からの放射と判別された場合についてのD110における地表面温度の観測値

とAVHRRの赤外4チャンネルの輝度温度との相関係数である．

である．また縦軸方向は日変化を示し，臼較差は5月から6月にかけてが最大で32Kに達す

る。したがって極端な場合，同じ250Kの輝度温度でも，季節が夏または時間が昼ならば雲頂

温度である可能性が高いし，冬または夜ならば地表面温度である可能性もある。したがって，

地表面温度の日較差および年較差が非常に大きいチベット高原において，閾値犠1を固定し

た雲判別法では，過不足なく雲の領域を検出することは難しい．

2ふ3　赤外波長帯を用いた雲判別法（変動閾値法）

　2．5．2節より，赤外波長帯を用いだ固定閾値による雲判別法では，地表面温度の年較差や臼

較差が大きなチベット高原上の雲の検出は不十分であるといえる．そこで，地表面温度の季

節変化および顯変化を反映し閾値を時間の関数として与えるような雲判別法を考える．すな

京都大学大学院理学研究科

平成16年12月
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図2．13：雲判別法CD2の閾値△T＊を与えて雲判別を行ったときの，　DllOにおける相関係数R（実線，

左軸）と雲からの放射と判別された観測数の相対頻度Nd。ud（白色棒グラフ，右軸）．雲からの放射と

判別された観測数のうち，CDOが雲からの放射，　CD2が地表面からの放射と判別された観測数の相対
頻度を灰色，その逆を黒色の棒グラフで示した．灰色と黒色のグラフの和が異なる判別結果が出た観
測数N。，，。，で，矢印の部分は凡π。，がその観測数が極小になっているところを示す．また相関係数R

は，CD2により地表面からの放射と判別されたときのD110における地表面温度の観測値と，　AVHRR

の赤外4チャンネルの輝度温度とのものである．

わち，

　　　　　　　　　　　鴫・・＜犠・（・・Y・uTc）・cl°udy　　　　　（240）
　　　　　　　　　　　ηR、≧踏U（DOY，　UTC）・　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　cloud　free

と定め，閾値野h1（DoY，　uTc）はDOYとUTCで決まる値とする．この閾値には地表面温度の

時間変化を反映させるため，図2．10で求めた地表面温度を7轟。（DOY，　UTC）として，

　　　　　　　　　　　陥、（。。Y，　uTc）＝疇。（・・Y，　uTc）＋△T＊　　　　（2・41）

で与える．△T＊は定数であり，式（2．40）は地表面温度踏、（DOY，　UTC）より更に△T＊だけ低い

温度を閾値とし，その温度よりも低い輝度温度男R1の領域を雲として検出すると解釈するこ

とができる．この雲判別法をCD2とし，△T＊は次のようにして決定する．まず，　AVHRRの

可視1チャンネルの反射強度のデータを用いてCDOにより雲判別を行い，その判別結果を正

しいとする．次に，△T＊を適当に与えて雲判別を行い，CDOとの判別誤差が最も小さくなる

ところで決定する，

　最初に，CDOの閾値甫を決める．　CDOによって雲の判別が的確にできているかどうかは，

地表面温度の観測値とその観測地点を含む赤外画像の画素が地表面からの放射であると判別

されたときの輝度温度との相関係数で判断する．地表面からの放射をとらえていれば，輝度

温度と地表面温度との差は小さくなり両者は強い正の相関を示すので，雲の判別が正確に行

われていれば相関係数は1に近づく．様々な値の閾値ρ歪を与えて雲判別を行い，相関係数が

奥勇一郎 京都大学大学院理学研究科

　　　　　平成16年12月
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最も高くなったときの間借をp;とする･図2.11はTbotuoheにおける結果であるが,地表面

温度の観測値と地表面からの放射であると判別されたときのAVHRRの赤外4チャンネルの

輝度温度との相関は,p;-0.12のときに極大になる･これはp;-0･12のときの雲の判別が
最も正確に行われていることを示唆する.次に,〟;-0.12のときの雲判別を真であると仮定
し,この判定との誤差が最も小さくなるような△T'を求めCD2の間借とする.図2.12.図

2.13は様々な△T'についてのCDO,CD2による雲判別の結果を示している.図2.13の白色
棒グラフはCDOとcD2両方で,灰色はCD2のみ,黒色はCDOのみでそれぞれ雲からの放射

であると判別された観測数の相対頻度を示している.つまり灰色と黒色を足し合わせた観測

数が両者の判定誤差に相当する.図2.13から矢印をつけた△r -10Kで判定誤差が極小に

なっている.またこのとき,cD2により地表面からの放射と判別されたときのDllOにおける

地表面温度の観測値と.AvHRRの赤外4チャンネルの輝度温度との相関係数も極大になって

いる.これは△T'=10Kのときに,雲の判別がcDOと同じくらいの正確さで行われている
ことを示唆する.以上より,本研究では△r を 10KとLCD2により雲の判別を行う.

京都大学大学院理学研究科

平成16年 12月

奥 勇一郎
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図2.15:チベット高原全体の晴天率のDOY-UTC図.

2.6 チベット高原の地表面温度

2.6.1 チベット高原の晴天率

2.5節で述べたように.赤外波長帯のスプリットウインドウ法では雲に揮われている領域の

地表面温度を井出することはできない.GMSから求めた地表面温度をAwsにより観測され

た地表面温度と比較する前に,どれだけのデータが地表面温度井出に使用できたかについて

調べておく必要がある.図2.14は雲判別法cD2によるチベット高原上の月別晴天率の分布で

あるが.非モンスーン李の晴天率が高く.逆にモンスーン李の晴天率は低いのがわかる.この

晴天率はそのまま地表面温度の算出率に置き換えることができる.例えばTuotuoheにおいて,

1月は全体の65%のデータが地表面温度算出に使えるのに対して7月は33%にとどまってい

る･また,夏のチベット高原南東部から南部にかけては晴天率が非常に低い.

図2･15は晴天率をチベット高原全体で平均したときのDOY-UTC図である.モンスーン李

である夏を除いて,12-24UTCの夜間は晴天率がよく,80%以上のデータで地表面温度の算出

が可能であることがわかる.しかし3月から8月にかけての06-12UTC,すなわち午後は晴天

率が悪く,10%を下回る時間帯もある.

一般に.チベット高原ではその地表面の高さゆえに地表面が急激に加熱されるので,熱対

流の発達にとって好都合な環境になる.地表面付近に水蒸気が十分にあれば対流性の雲とし

て発達するので,正午前から午後,夕方にかけて高原のほとんどの領域が雲で穣われる.地

奥 勇一郎 京都大学大学院理学研究科

平成 16年 12月
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CD　1を用いGMSから算出した地表面温度（中央図），雲判別法CD2を用いGMSから算出した地表
面温度（右図）との比較を示す散布図，図中のRMSEは平均二乗誤差であり，況は相関係数を示す．

壽脚
ε、2、

§、。。

駐

ヨ　ユおロ

霧

ゆ　セ　
婁

92偲
箋

葺22・

（a）

2念0　　　変40　　　260　　　28D　　　300　　　320　　　340

0bse四吟d　SU㎡ace　TemperatUre（K）㌦

亭34。

2
　ヴ ｫふ
婁

鞍3°°

奮280
憲

憩260
§、、。

塞

著聯

（b）

220　　240　　26⑪　　2日0　　300　　320　　340

0bserved　Surface　Temper舐ure　（K）鶏騰

β34。

ε、23

塁、。3

塁、、。

脳
曇、、。

琶

壽脚

（の

2：～0　　　黛40　　　260　　　280　　　300　　　3二～0　　　340

0bserved　S曲ceτe囎era㈱（紅｝鑑晦

図2。17：図2．拓と岡じ，ただしS滴秘轟誌¢－AWSにおける比較．

表面および地表面に近い大気が湿潤な状態になるモンスーン季には，この対流活動がより活

発化する．したがって，モンスーン季を申心に午後の高原は雲に覆われていることが多いた

め，どうしても地表面温度の算出率は悪くなってしまう．一方，午後に比べて夜間は晴れてい

ることが多く，地表面温度の算出率は比較的高い．

2．6．2　地上観測データとの比較

　GMSで推定した地表面温度を地上観測による実測値と比較し，両者の相関係数と平均二乗

誤差（RMSE：root　mean　square　error）を計算した，雲判別法間での比較も行うために，　AWSで

観測された地表面温度とGMSIIR1輝度温度，雲判別法CDIを用いGMSから算出した地表

面温度，雲判別法CD2を用いGMSから算出した地表面温度との散布図を図2．14（Tuotuohe），

図2．15（Shiquanhe）について示した．　IR1輝度温度との比較では雲からの放射と思われる低い

輝度温度の分布がみられるため，地表面温度との相関係数は小さくRMSEも大きい．雲判別

法CD　1ではすべての240K未満のIR1輝度温度を地表面温度算出対象から除外しているので，

京都大学大学院理学研究科

平成16年12月

奥勇一郎
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ηR1　　　　　　　　ヱもfc　w’飾CD1　　　ヱもfc　w励α）2

　R　　　（RMSE）　　　R　　　（RMSE）　　　R　　　（RMSE）

D66

Tuotuohe

D110

MS3608

Amdo
Shiquanhe

Gaize

0．5122

0．4731

0．4694

0．3699

0。5162

0．5297

0．5058

（2354）

（24．73）

（21．17）

（27．20）

（17．02）

（23．13）

（24．57）

0，6501

0．4595

0．5945

0，5593

0．5838

0．4865

0．5118

（13．82）

（20．77）

（1256）

（14．92）

（14．67）

（22．85）

（21．98）

0．9532

0．9456

0．9028

0．9054

0．8304

0．8181

0．8969

（4．43）

（5．53）

（7．16）

（6．50）

（8．60）

（11．99）

（9．52）

甕雛力鋼艶騨臨灘翻襲翻繋鋪講囎撃棄雛
判別法CD2を用いGMSから算出した地表面温度との相関係数，その平均二乗誤差．

IRI輝度温度でみられた低い温度の分布はある程度取り除かれている．なお，図2．14，図2、15

の申央の図CD　1において，　GMSから求めた地表面温度が240K未満にも存在する．これは

IRI輝度温度がIR2輝度温度よりも低い（乃一乃く0）ため，式（2．26）中の第2項A（男一乃）

が負になることに起因する．式（2．26）の中でこの第2項がT1に次いで最も支配的であるので，

IRI輝度温度が240K未満でも算出された地表面温度が240K未満になることはあり得る．そ

して雲判別法CD2を用いると，　CDIでは除外できなかった観測値より極端に低い地表面温度

の分布が取り除かれ，GMSで推定した地表面温度はAWSで観測された地表面温度とほぼ1対

1の関係になる．相関係数はTuotuoheで0．9を超え，　Shiquanheでも0．8を上回る．そのほか

の地点における比較結果は表2．2に示されている。GMSIIRI輝度温度との相関係数は0．3－0．5

でありRMSEも17K以上ある．雲判別法CD　Iを用いた地表面温度との相関係数は0．4－0．5，

RMSEも12－22Kであり依然として誤差が大きい．これは輝度温度が240K以上ある雲の除去

が行えていないことに起因しているものと考えられる。しかし，雲判別法CD2を用いた地表

面温度との相関係数は0．8以上，RMSEも12K未満と精度よく地表面温度を推定できている

ことがわかった．これはCDIで検出できなかった輝度温度240K以上の雲がCD2では検出さ

れて，より正確に雲の判別ができていることを示している．

　図2．18はTuotuoheにおける1998年9月1日から7日までの時系列である．期間前半の9

月1日から3日までは日射量のデータからTuotuohe上空は曇っていたと思われる．この期間

のGMSIIR1輝度温度は地表面温度の観測値と比べるとかなり低く，雲判別法CD2により雲

からの放射であると判別されたため地表面温度は算出されていない．一方，期間後半の9月4

日から7日まではよく晴れていたと考えられ，GMSから求めた地表面温度は観測値に極めて

近い値をとり，地表面温度の日変化が再現されている．

　　しかしながらGMSで求めた地表面温度は依然として10K前後のRMSEを含んでいる．こ

れはGMSで求めた地表面温度は数10㎞2の空間スケールをもった領域の代表値であるのに対

し，AWSによる観測値はせいぜい数m2である．　AWSで観測された地表面温度は，その周辺

領域の地表面温度の代表値をとりうるとは限らないので，RMSEが大きいのはこのことに起

因している可能性もある．これは衛星天頂角が大きくなればなるほど，単位画素あたりの面積

奥勇一郎
京都大学大学院理学研究科

　　　　　平成16年12月
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図2．18：1998年9月1日から7日までの黒実線はTuotuoheにおけるAWSで観測された地表面温度，
○は雲判別法CD2を用いGMSから算出した地表面温度，▲はその算出前のGMSπR1輝度温度，■は
雲からの放射と判別されたGMSIIRI輝度温度を，それぞれ右軸のスケールで，灰実線は下向き短波放
射の観測値を左軸のスケールで示している．なお横軸は時間はUTCである．

が広くなるため両者の差は大きくなる．例えばGMSIIRlの1画素あたりの面積がToutuoheで

は約51㎞2であるのに対し，Shqu舳eでは約74㎞2に達する．またこれらの空間スケール

よりも小さな雲がAWS観測地点の上空を局地的に覆っていたとしても，　GMSでは解像する

ことができないので見逃してしまう可能性がある（図4．5を参照，詳細は4．4．1節で述べる．）．

さらに，図2．6，図2．7からもわかるように可降水量の推定においてある程度の誤差が含まれ

ており，これが地表面温度の誤差を生む要因になっている．大気の透過率は衛星天頂角が大き

な地域ほど可降水量による減衰を受けやすく，同じ大きさの可降水量の誤差でも衛星天頂角

の比較的大きなチベット高原西部は東部に比べてそれによる誤差が大きくなると考えられる．

2．6．3　地表面温度の分布

　　図2．19は1998年4月25日のチベット高原上の地表面温度の分布を1時間ごとに算出し

たものである．高原上の白抜きの部分は雲に覆われているため，地表面温度が算出できない

地域である．日の出直後はチベット高原のほぼ全体が晴れているのに対して，午後は高原の

半分以上の地域が雲に覆われている様子がわかる．日の出直後の0（ト01UTCでは太陽高度の

上昇を反映し，チベット高原上における東西方向の地表面温度の水平勾配が顕著に示されて

京都大学大学院理学研究科

平成16年12月

奥勇一郎
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図2．19：1998年4月25日のチベット高原の地表面温度の日変化．高原上の白抜きの部分は雲に覆われ
ていたため地表面温度が算出できなかった領域を示す．

いる．高原東部から上昇しはじめた地表面温度は，正午には300K以上に達し，明け方に比べ

て30K以上も上昇したことになる．その後，夕方にかけてゆっくりと減少し，10－11UTCに

おいては日没を迎えた高原東部と日没直前の凍原西部との対照が明瞭に現れている．

2．72章のまとめ

　NOAA－141AVHRRから地表面温度の分布を求めるスプリットウィンドウ法を修正しGMS－

5／VISSRに適用した．　GMS－5八11SSRの感度関数を考慮した上で放射伝達モデルMODTRAN

を用いて大気の透過率などを回帰的に求め，衛星天頂角と可降水量の関数として与えた上で，

放射伝達方程式を用いてチベット高原上の地表面温度を算出した．可降水量の推定にはチベッ

ト高原の地理的条件と水蒸気チャンネルの吸収特性を利用し，GMSバVVの輝度温度から推定

した．雲に覆われてる領域における地表面温度の算出は，赤外波長帯の放射伝達特性上，不可

能であるため，GMS！IR1を用いた雲判別法の構築も行った．従来から用いられている固定閾

奥勇一郎 京都大学大学院理学研究科

　　　　　平成16年12月
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値法では，冷たい地表面や雲上高度が低い雲の検出が困難であっだが，本研究で導入した変

動閾値法を用いると雲に覆われている領域を過不足なく検出することができるようになった

GMSから算出しだ地表面混度とAWSにより観測されお地表颪湿度とを比較した結果，爾者

の梢閣係数はα8以上，RMS秘灘◎K前後であっだ．この誤差は，　GM＄／WVによる可降水量

の推定における誤差が影響していることも考えられるが，そもそもく潔SとA轡S，それぞれ

の観測における空間代表性の違いが大鷺な原因になっているものと思われる．また，GMSの

単位爾素の視野室聞より小さなスケールの雲の検出がうまく行われていない可能性もある．

　窃MSを罵いるにとの最大の利点は，中低緯度地域において物理量の空間分布を1時間聞

隔で算出で壷る点であ1る．これはNOAAのような極執遵衛星では観測することは不可能であ

り，静止職遵衛星のもつ最大の利点である．G澱S－5は1勢5年6月に運用が開始されて以来，

約8年闇のヂータが蓄積されている．地上観測地点が少ないチベット高療でも，この手法に

より臼変化のスケールで地表面濃度の空簡分布がわかるようになった．G継S－5の後継機であ

るMTSArに搭載されるセンサは，放尉解像度で4倍，空間解像度でもL25倍の精度を持つ．

この瓢TSAτのデータを用いることでより正確な地表面温度葎算出で鷺ることが期待できる、

　また争中国の静癌軌道衛星班露Cが2◎◎4年紛月に打ち上げられ，観測体制が整い次第，東

経璽◎5度の静止軌道からGMS－5同様の観測を行う予定である．　FY2CはGMS－5と同様の赤

外スプリットウィンドウのセンサを搭載しており，センサの感度関数がわかれば本研舞の手

法を適用でき，チベット高原における地表面濃度の分葎を算出することがで鷺る．GMS－5と

遼って罫Y2Cはチベット高原を真正面からとらえることがで者るので，単位画素あたりの観

灘視野の歪みも少なくですむ．ゆえに（遡S・5よりも罫Y2Cの方が，より正確な地表面渥度の

算懲が可能であると期待できる．

　地表面温度はS犠（2◎02）やMa（2◎◎3）などにおける領域地表面エネルギーフラックス算出ア

ルゴリズムの申で重要な物理量であり，GMS・5を使えばチベット高原のフラックスの日変化

凝欝定することも可能である．

京都大学大学院理学研二究科

平成蒐石・奪叢2月

奥勇一郎
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第3章　チベツト高原の地表面温度の水平分布と

　　　　　　　その日変化，季節変化，年々変化

3．1　研究背景

　平均の海抜高度が4，000mを超えるチベット高原の地表面は日射により加熱され，さらに加

熱された地表面はその直上の大気すなわち周辺地域の対流圏中層に相当する高さの大気を加

熱する．また夜間の強い放射冷却により，大気を冷却させる効果も同時に持ち合わせているこ

とから，チベット高原は対流圏中層における大気の冷熱源として，アジアモンスーンの形成

やアジア地域の気候に大きく影響を与えると言われている（Yb　and　Gao，1979；Ye，1981；Yb　and

Wu，1998＞GAMEITibet集中観測期間中に得られたデータにより，地表面から大気への顕熱，

潜熱フラックスに関する多くの観測的知見が得られ，地表面とその直上の大気との間における

熱輸送は，地表面および大気が湿潤になるモンスーン季を除いて顕熱による加熱あるいは冷

却が重要であることなどがわかってきた（Tanaka　et　aL，2001；Ma　and　Tsukamoto，2002；Tanaka

eta1．，2003）．

　顕熱フラックスの大きさは地表面とそのすぐ上の大気の温度との差に支配されている．一

般に気温の日較差や年較差に比べて地表面温度の日較差や年較差が大きくなるが，この較差

の差がチベット高原では特に大きい．したがって，地表面温度の変動を調べることで，高原に

おける大気陸面間の熱輸送が日変化，季節変化，年々変化の時間スケールにおいてどのよう

に変動しているのか，ある程度とらえることができる．

　Zhai　and　Ren（1999）やLiu　and　Chen（2000）は中国やチベット高原に設置された地上観測

網による気温のデータを用いて，近年の気温の変動を議論している．これらは地上観測地点

におけるデータを用いて議論しており，高原全体からの寄与を考察するにはより広い領域か

ら平均的な寄与を見積もる必要がある．この地表面温度に着目し，Jiang　and　Wang（2001）は

ISCCP（1。，，m、・i。。、I　S…lli・・Cl・ud　Clim…P・句ec・）のデータを用いて・チベッ隔原上の地表

面温度の空間分布とその変動をEOF解析によって論じているが，日変化スケールでの議論は

されていない．

本研究では2章のGMSを用いた赤外スプリットウィンドウ法を用いて1996年から2002年

までのチベット高原における地表面温度の分布を1時間毎に算出し，このデータを用いてこ

の7年間における地表面温度の変動と傾向について調べた．32節では使用したデータについ

て，3．3節では解析結果を述べ，3．4節で本章のまとめとする．

奥勇一郎
京都大学大学院理学研究科

　　　　　平成16年12月
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図3．1：USGSIGLCCによるチベット高原上の土地利用分類とAWS観測地点．

3．2　データ

　1996年から2002年までのチベット高原上における1時間毎の地表面温度，1ケ月平均の

NDVIのデータを用いた．地表面温度は，　GMS－5八11SSR（詳細は2．3．1節）とNOAA－14およ

びNOAA－16のAVHRR（2．3．2節）を用意し，2章で述べた赤外スプリットウィンドウ法によ

り算出した．地表面温度については，日平均値，日最高値，日最低値および日較差を計算し，

それぞれについて月平均したものを用いた．NDVIについては，それぞれのAVHRRデータか

ら2．5．3節の雲判別法CD2を用いて雲に覆われている領域を取り除いた後に，式（2．31）より

NDVIを算出し，これを月平均したものを用いた．

　また，地表面温度のデータについてはAWSのデータ（2．3。3節）も用いた．　D66，　MS3608，

Gaizeの3地点であり，データ期間は1997年から2003年までの7年間であるが，一部，観測

データの存在しない期間もある．

　地表面温度の振る舞いと土地利用分類との関係を調べるために，米国地質調査所（USGS：

United　States　Geological　Survey）により作成されたGloba1　Land　Cover　Charactedzationのデータ

hゆ：〃edcdaac湖sgs．gov191cc／910be．int．aspを用いた．このデータは，NOAAIAVHRRによる1992

年4月から1993年3月までの観測および数値標高モデル（DEM：Degita1　Elevation　Model）や大

陸および領域スケールの既存のデータ等をもとにして作成されており，全球を解像度1㎞で

24の土地被覆に分類している．図3．1にチベット高原上の土地利用分類およびAWS観測地点

の位置を示す．

京都大学大学院理学研究科

平成16年12月

奥勇一郎
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図3．2：1998年におけるチベット高原上の日最高地表面温度の季節変化．

3．3　地表面温度の日変化，季節変化，年々変化

3．3．1　日変化，季節変化

　図3．2は1998年における日最高地表面温度の月平均分布である．Mats㎜oto　et　al．（1999）に

よると1998年のモンスーン季の入りは6月上旬であるが，モンスーン季に入る前の3月から

モンスーン季の7月にかけて高原東部よりも西部の方が日最高値は高い．図には示していない

が，地表面温度の日最低値は，東部よりも西部の方が低く，日最高値とは逆の分布を示してい

た．したがって，この期間の地表面温度の日較差は東部よりも西部の方が大きくなる．図3．3

は地表面温度の日較差の分布であるが，冬から春にかけて高原上の日較差の分布は一様であり

30K前後である．しかし，東部ではモンスーン季に入っても日較差が30K未満でとどまって

いるのに対し，西部では40Kを超える大きな日較差の領域が現れる．したがって，3月からモ

ンスーン季にかけての日較差は東部に比べて西部の方が10Kぐらい大きい．これら高原東西

における地表面温度の分布の違いは，地表面状態に依存していると思われる．図3．4は1月と

7月における高原上のNDVIの分布である．非モンスーン季である1月は，東西ともにNDVI

の値が小さいことから高原全体において植生が少なく地表面が乾燥していると思われる．し

かし，モンスーン季の7月は，高原東部でNDVIの値は高くなり，草原に覆われることが伺

奥勇一郎 京都大学大学院理学研究科

　　　　　平成16年12月
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図3.3:1998年におけるチベット高原上の地表面温度日較差の季節変化.
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える.この結果を反映して,図3.1の土地利用は西部が砂漠あるいは半砂漠の非植生地域,東

部が丈の短い草がある植生地域と分類されている.一般に非植生地域では草木がほとんどな

いために.地中に水分を蓄えておくことが難しく地表面は乾燥している.地表面が乾燥して

いるほど,日の出から正午にかけての地表面温度の上昇は急激であり夜間の放射冷却も強い.

一方,モンスーン李の高原東部のように草原があると,ある程度の水分が地中に保持できる.

水分があればその分だけ熱客員が大きくなり.また正味放射のかなりの部分が土壌水分の蒸

発に用いられているため,乾燥している非植生地域に比べて地表面温度の上昇が鈍く放射冷

却による下降も弱くなる.日射正はモンスーン李の直前である5月から6月にかけてが最大

になるが,春から夏にかけて高原では降水の頻度が多くなり地表面および地表面付近の大気

は徐々に湿潤な状態になる.したがって,地表面温度の日較差は3月から4月に極太 8月か

らモンスーン李が終わる9月にかけてが極小になる.これらモンスーン李の高原東西にける

地表面状態の違いにより.地表面温度の日変化に差が生じたものと考えられる.

京都大学大学院理学研究科

平成 16年 12月

奥 勇一郎
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図3.4‥チベット高原のNDVIの分布.1月 (左図)と7月 (右図)における1996年から2002年まで
の平均値として与えた.

3.3.2 年々変化

GMSのデータから算出したチベット高原上の地表面温度の空間分布から,1996年から2002

年までの地表面温度の年々変化を調べた.地表面温度算出の際には.2.5節で述べた雲判別法

をもとに雲に溜われている領域が除外されていることに注意する必要がある.対象期間とな

るこの7年間では.全GMSデータのうち51.5%のデータが地表面温度算出のために使用可能

であった.

図3.5は,高原全体で平均した地表面温度の日平均値,日最高値と日最低鳳 それに日較差

の変化を示している.リニアトレンドを計符すると.地表面温度の日平均値はこの7年間で

0.096Kノyrの割合で上昇している.さらに日最高値のトレンドは0.002K/yrであるのに対して.

別封氏値のそれは0.155K/yrであり,目盛低値の上昇の割合が日最高値を上回っていることが

わかった.これを反映して,地表面温度の日較差は0.154Kノyrの割合で減少している.また,

図3.5から.日較差の減少傾向は,特にモンスーン李からその終わりにかけての7月から9月

に顕著であることがわかる.このような地表面温度の年々変化の傾向はAWSによる地上観測

データからも確認することができる (図3.6).この地表面温度の上昇およびその日較差の減

少傾向が.チベット高原上でどのような分布をしているのかについて調べた結果が図3.7であ

る.チベット高原の地表面温度の日平均値は,高原のほとんどのところで上昇傾向,日最低

totalplateau vegetated unVegetated

dailymeal1 0･096 0･096 0･095

dailymaximum 0.002 0.032 -0.002

dailymiJ)imum 0.155 0.138 0,161

diumalr叫ge -0.154 -0.105 -0.163

表3.1:高原上の植生(vegetated)地域と非植生(unvegetated)地域における地表面温度のトレンド.単位
はⅣyrで,負の値は減少トレンドを示す.

奥 勇一郎 京都大学大学院理学研究科

平成 16年 12月
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図35：GMSから算出されたチベット高原上の地表面温度の年々変化．上段から鷺平均値，ヨ最高値と

日巖低値，臼較差である，図申の実線はトレンド．

値に関しては高原のすべての領域で上昇傾向であった．これに対して，田最高値は高原東部

および南西部で上昇傾向がみられるほかは，北西部や南部を申心に減少傾向であった．した

がって日較差の傾向の分布は，日最高値の傾向の分布を反映して高原のおよそ4分の3の領

域で減少傾向であった。

　この地表面温度日較差の傾向の分布は，図3．4の植生分布あるいは図3．1の土地利用の分布に

よく似ている．そこで図3．1の土地利用区分に基づき，チベット高原を2つに分けて，すなわち

丈の低い草原の領域を植生地域（vege糠ed　ar¢a），砂漠や半砂漠の領域を非植生地域（unvegetated

ar¢a）として分割し，それぞれの地域において地表面温度と年々変化の割合について調べた．図

3．8は，それぞれの地域における地表面温度の沼平均値，日最高値と日最低値，および日較差

の年々変化である．日平均値，日巖高値日最低値の年内における極大は植生地域に比べて

非植生地域の方が高く，極小は低い．したがって月平均の地表面温度の最高値と最低値の差を

年較差とすると，図3．8より植生地域に比べて非植生地域の方が年較差が大鷺くなる．日較差

については，冬から春にかけての極大期には櫨生地域，非植生地域とも値に差はないが，モ

ンスーン季における極小期には非植生地域の方が植生地域に比べて5Kほど大きな値をとる．

京都大学大学院理学研究科

平成16年12月

奥勇一郎
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図3．6：MS3608におけるAWSで観測された地表面温度の年々変化。上段から日平均値，日最高値と日

最低値，日較差である，

これはモンスーン季の植生地域は草原に覆われており，非植生地域に比べて地表面が湿潤な

状態であるのでその日較差は抑えられると考えることができる．

　植生地域，非植生地域，それぞれの地表面温度におけるトレンドの値について，表3．1に

まとめた．地表面温度の田平均値のトレンドは両者とも値に差はないが，日最高値には植生

地域が上昇傾向であるのに対して非植生地域はわずかに減少傾向であることがわかる。また

日最低値では，非植生地域が植生地域の上昇トレンドを上回っている．さらに日較差につい

ては，非植生地域が植生地域に比べて約L5倍の速さで滅少していることがわかった。

奥勇一郎 京都大学大学院理学研究科

　　　　　平成16年12月
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が日最低値，右下が日最高値．

3．43章のまとめ

　　Easterling　et　a1．（1997）は世界各地の地上観測地点における長期間の気温データから，日

最高気温よりも日最低気温の方が上昇トレンドが大きいこと，それに伴い気温の日較差が減少

していることを指摘した．地球温暖化問題についての気候変動に関する政府間パネル（IPCC：

Intergove㎜ental　panel　on　Climate　Change）の第3次言平価報告書（Houghton　et　aL，2001）による

と，気温の上昇トレンドは日最低気温のトレンドが日最高気温のトレンドを上回っているこ

とと深く関係していることが，世界各地における地上観測による気温のデータから示されて

いる．チベット高原についてもZhai　and　Ren（1999）が，1951年から1999年までの気温の地

上観測データから同様の結果を得ている．彼らはこの日最高気温と日最低気温におけるトレ

ンドの非対称性や日較差の減少トレンドについて，日射量の減少や大気中の水蒸気量の増大

によるものとし，Karl　et　a1．（1993）では雲量の増加に伴うものとしているが，現時点では明確

な原因はわかっていない．

京都大学大学院理学研究科
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図3．8：GMSから算出されたチベット高原上の地表面温度の年々変化．上段から日平均値，日最高値と

日最低値，日較差であり，左側のグラフは植生地域の，右側のグラフは非植生地域の地表面温度の変動

を示す．図申の実線はトレンド．

　本研究における地表面温度の上昇トレンドの場合，日射による地表面の加熱が強化されてい

ることや，主に夜間の放射冷却が抑えられていることなどが原因と考えられるが，地表面温

度の日最低値の上昇トレンドが日最高値を上回っていることから後者である可能性が大きい

と思われる．夜間の放射冷却が抑えられている原因としては，例えば雲量や降水量の増加，そ

れに伴う地中および地表面付近の大気の湿潤化などが考えられるが，現時点ではわからない．

　チベット高原上の地表面温度の挙動は，その地表面に近い気温の挙動と密接に関係してい

るものと思われるが，Zhai　and　Ren（1999）などが示した地上観測データによる気温の上昇トレ

ンドの特徴は，本研究により空間代表性のある衛星データから求めた地表面温度の上昇トレ

ンドの特徴と一致したことで，より確実になったといえる．また地表面温度の上昇は，地表

面から大気への熱輸送の増大を意味する．現在のところこの明確な原因はわかっていないが，

1章で述べたように，チベット高原の熱力学的効果によって，この地表面温度の上昇がアジア

モンスーンの挙動に何らかの影響を及ぼしている可能性もある．
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第4章　静止軌道衛星を用いたチベット高原上の

　　　　　　　地表面エネルギーフラックスの算出

4．1　研究背景

　大気陸面相互作用における地表面から大気へ熱輸送および水蒸気輸送は，顕熱・潜熱フラッ

クスとして定量化され，様々な手法により観測されている．大陸スケールでのこれら顕熱・潜

熱フラックスの測定において，地上観測では限界があり人工衛星を用いたリモートセンシン

グの利用が検討されている．現在のところ衛星データのみから直接フラックスを算出するこ

とは困難であるが，観測データとの併用により間接的にフラックス分布を算出する手法がい

くつか提案されている（例えばBastiaanssen　et　al．，1998a，b）．その手法の多くは，正味放射量と

顕熱フラックスを算出し，地中熱流量は正味放射量から，潜熱フラックスは地表面における

エネルギー収支の残渣として算出している（例えばSu，2000；Ma，2003）．

　チベット高原ではMa　et　a1．（2002，2003a，b）が，　GAMEITibet集中観測期間のNOAAIAVHRR

データとゾンデ観測データとを併用しフラックスの水平分布を算出している．正味放射量はゾ

ンデ観測データによる気温と湿度の鉛直プロファイルを放射伝達モデルに与えて算出し，地

中熱流量は正味放射量と土地被覆状況から算出，顕熱フラックスはスプリットウィンドウ法で

算出した地表面温度とゾンデ観測データから得られる気温と風速から算出，そしてこれらの

残渣として潜熱フラックスを算出している．ゾンデ観測データを用いている都合上，気温や

風速の空間代表性から，フラックスの水平分布の算出はゾンデ観測地点近傍の領域に制限さ

れるが，算出されたフラックスの値は地上観測で得られたフラックスの値とよく一致した．

　しかし，NOAAのような極軌道衛星では同じ領域を1日2回程度しか観測することができ

ない．観測時間に偏りがある衛星のデータから算出されたフラックスの値を用いて，日平均値

などを計算しても，その値が必ずしも実際の日平均値の値になっているかどうかは疑わしい．

特にフラックスの日変化の振幅が大きいチベット高原（Tanaka　et　aL，2001）では，日変化をとら

えられる時間間隔で観測可能な衛星のデータが必要である．そこで，本研究ではSu（2002）の

Surぬce　Energy　Balance　System（SEBS）に基づき，1時間間隔でデータを提供してくれる静止軌

道衛星GMS－5のデータを用いて，フラックスの算出を試みる（4．4，1節）．フラックス算出の

理論について詳しくは4．2節で述べるが，SEBSを用いてのフラックス算出にはある高さにお

ける気温や風速の情報が必要になる．Su（2002）において，これらの情報はゾンデ観測データ

を用いて与えていたが，チベット高原上のフラックス分布を算出するために，数カ所しかない

ゾンデ観測地点のデータだけでは，広大なチベット高原上の気温や風速の時空間分布を得る
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ことはできない.そこで気温や風速の時空間分布を再解析データで与え,チベット高原にお

けるフラックス分布の日変化を算出する手法を提案する (4.4.2節).4.3節では使用したデー

タについて,4.4節でフラックスの算出結果についてそれぞれ述べ,4,5節で本章をまとめる.

4.2 SurfaceEnergyBalanceSystem(SEBS)

地表面付近における水平方向の熱移流の効果が無視できる場合,地表面に入るエネルギー

と出ていくエネルギーは等しいとすることができる.大気から地表面に入るエネルギーは正

味放射量Rn,逆に地表面から大気へ出ていくエネルギーは乱流による熱輸送に起源する顕熱

フラックスH と水蒸気輸送に伴う潜熱フラックス入Eであり,地表面から地中に入るエネル

ギーを地中熱流量Goとすると,地表面における熱収支は

Rn-Go+H+lE (4.1)

となる.SEBSでは正味放射量,地中熱流量,顕熱フラックスを算出し,潜熱フラックスは式

(4.1)を用いてこれらの残液から算出する.図4.1はフラックス算出過程におけるデータの入出

力である.日較差が大きい地表面温度および放射量についてはGMS-5/VISSRから,日較差が

それほど大きくなくても季節変化を無視することができない植生などの地表面状態に関する量

についてはNOAA/AVHRRからそれぞれ求める.また,フラックスの算出にはブレンディン

グハイト(詳細は4.2.3節)における気温や風速のデータが必要であり,これに関しては4.4.1

節ではゾンデ観測データを,4.4.2節では再解析データを利用した.

4.2.1 正味放射量

正味放射量Rnは上下方向の長波放射および短波放射の収支で定義される,すなわち,

Rn-頑-R;T+R巨Rt. (4.2)

ここでRsは短波放射,RLは長波放射であり,矢印はこれら放射の上下方向を示している.上

向きの短波放射は地表面のアルベドαを用いて下向きの短波放射で,また上向きの長波放射

は地表面の射出率 E,地表面温度Tsfc,それにStefan-Bolzmann定数Uを用いて下向きの長波

放射でそれぞれ置き換えることができ,式(4.2)は

Rn-(1-α)Rst+eai,Rト eoTs4fc (4.3)

となる.

式(4.3)で地表面のアルベドαと射出率Cは,下向き短波放射R去,下向き長波放射Rと,地
表面温度Tsfcと比べて日較差が無視できるくらい小さいので,季節変化だけを考慮すればよ

い.Ⅶlienteetal.(1995)より,地表面のアルベドαはAVHRRの可視 1チャンネルの反射強
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図4．1：GMSを用いた地表面エネルギーフラックス算出法Sur飴ce　Energy　Balance　System（SEBS）の概

念図。

度ρ1および2チャンネルの反射強度ρ2を用いて，

　　　　　　　　　　　　　α：＝0．545ρ1十〇。320ρ2十〇．035　　　　　　　　　　　　 （4．4）

で求めることができる．地表面の射出率6は2．4．1節で述べた通りである．

　下向き短波放射硝は，大気上端における日射量1（↓と大気の透過率τを用いて，

　　　　　　　　　　　　　　環一κ↓・一・・ム，c・・θ・　　　　　　（4．5）

で求めることができる．下向き短波放射の算出方法については付録Aで詳しく述べる．下向

き長波放射暁は，

　　　　　　　　　　　　　　　　　R土一・。、，σ略，　　　　　　　（4．6）

で与えられ，6。i，は大気の射出率，乃i，は大気の温度である．　Swinbank（1963）より，大気の射

出率6。i，は，

　　　　　　　　　6air＝0．398×10－57bi婁’148廻0。92×10－5晃i睾　　　　　　　　　　　　　　　　　（4．7）

により良い近似で求まる．地表面温度媒f，については2章に基づいて算出する。

　正味放射量算出のための物理量は，大気の温度7もi，を除いて衛星データから求めることが

できる．
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4．2．2　地中熱流量

地中熱流量σoは熱拡散係数と表層の地中温度の時間変化率の積で定義できる，すなわち，

　　　　　　　　　　　　　　　　σ・－q讐d名　　　　　　　（48）

ここで0，は土壌の熱拡散係数，鬼は地中温度である．地中温度の時間変化率を衛星で観測す

ることは困難であるため，地中熱流量の直接的な算出はできない．多くの研究者は野外観測の

結果などから地中熱流量を経験的に正味放射量から算出している（例えばJia　et　aL，2003），す

なわち，r、を植生地における正味放射量・地中熱流量の交換係数，　r，を裸地における交換係

数とし，植生被覆率！cを用いて，

σo＝R。［r、＋（1－f，）（r、－r，）］ （4．9）

のようにして算出する．ここで

rc　　＝　　0．315

rs　＝　0．05

（Kustas　and　Daughtry，1990），

（Monteith，1973）

（4．10）

である．正味放射量が求まれば，式（2．35）で求めた植生被覆率！、を与えることによって地中

熱流量は算出される．

4．2．3　顕熱フラックス

　顕熱フラックスの算出にはモニンーオブコフの相似則（Monin－Obu㎞ov’s　Similarity　Theory）の

理論を拡張して用いる．大気境界層は対流圏の最下層に位置する地表面に接する部分で，地

表面の影響を直接受ける層である．大気境界層の高さは，地表面の摩擦による力学的な影響，

あるいは地表面の加熱および冷却による熱力学的な影響が及ぶ高さとして定義され，一般に

1，000m～2，000mと考えられている．大気境界層のうち，中立に近い安定度では，直接地表面

と接している高さ50m～100m程度の層は，地表面からの顕熱輸送量や潜熱輸送量が鉛直方向

にほぼ一定であると近似でき，この層は接地境界層と呼ばれている．接地境界層内では地表

面からの顕熱輸送量や潜熱輸送量が一定であるので，風速や気温が鉛直高度に対して対数に

近い分布をしているとみなすことができ，この性質を用いて接地境界層の構造を説明しよう

としたのがモニンーオブコフの相似則である（Monin　and　Obu㎞ov，1954）．

　接地境界層は地表面と直接接しているため土地被覆による影響が非常に大きい．そのため，

風向に沿って地表面の土地被覆が変化するとその境界線から風下側に新たな層，内部境界層

が発達する．土地被覆のスケールが小さいと，ある高さで異なる地表面状態に対応する個々の

の内部境界層の区別があいまいになり，気温などの物理量が水平方向にほぼ一定の層ができる

という考えがある．この層は広域接地境界層などと呼ばれ，接地境界層と同様にモニンーオブ

コフの相似則が成り立つとみなせる．また，この層の高さはブレンディングハイト（blending

height）と呼ばれている（Mason，1988；Grant，1991；Claussen，1991，1995）．
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　そこで多くの研究者はこの広域接地境界層の存在を仮定し，モニンーオブコフの相似則を用

いて顕熱フラックスの算出を行っている．モニンーオブコフの相似則に基づき，安定度が申立

に近い状態において，広域接地境界層のブレンディングハイトzにおける風速u，気温鷹i，は，

　　　　　　　　　・一誓1・e請゜）一Ψme≠）一Ψm（βOm五）］　（牛11）

　　　　　幅・r義1・（Z－do　之Oh）一Ψ・（劉一Ψ・（勢）（生12）

で与えられる，ここで，κはカルマン定数（Ka㎜an’s　constant）でん＝0．4，　gは重力加速度で

g＝9．81［ms－2］，　Opは空気の定圧比熱でOp＝1，005［Jkg－1K一1］である．ρは空気の密度，

u＊は摩擦速度（丘iction　verocity），　doはゼロ変位面（zero　plane　displacement　height），20mは空力

学的地表面粗度（roug㎞ess　length　fbr　momen加m　trans飴r），之ohは熱力学的地表面粗度（roug㎞ess

length　fbr　heat　transfbr）である．五はモニンーオブコフの安定度スケール（Monin－Obu㎞ov　stability

length）であり，

　　　　　　　　　　　　　　　　五一一ρ0・％・・賜＊　　　　　（4．13）
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　た9E

である．式（4．11）～（4．13）は，大気に関する情報として高度名におけるp，脇鴎i，，地表面に

関する情報として晃f。，NDVIが既知であれば，未知数であるu＊，五，∬が算出でき，顕熱フ

ラックスが求まる．なお，これら非線形方程式はプロイデン法（Press　et　a1．，1997）を用いて解

く．

　Gupta　et　al．（2002）によるとzomは，

　　　　　　　　　　　　　之om＝exp（－5．5十5．8　NDVI），

Stanhill（1969）によるとdoは，

　　　　　　　　　　　　　　d・－1ん・－1（牝35…m）

であり，んoは植生の高さである．鰯は，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ぢ　　
　　　　　　　　　　　　　　　　　Z°h＝。（雇3－1）

であり，Su（2002）によれば空力学的地表面粗度と熱力学的地表面粗度の比詔一1は，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ホ　　　副一4α論笹評＋竿濯（1一んノ＋鴫（・一ガ

（4．14）

（4。15）

（4．16）

（4．17）

で与えられる．式（2．35）で求めた植生被覆率！，を用いて，式（4．17）の第1項が植生地域による

紐一1への寄与（Choudhury　and　Monteith，1988），第3項が裸地による寄与（Brutsae賃，1982），そ

して第2項がその混在領域からの寄与をそれぞれ示している．んB｝1の算出方法については付録

Bで詳しく述べる．またΨmは空力学的安定度関数（stability　correction揃nction　fbr　moment㎜

trans色r），Ψhは熱力学的安定度関数（stability　correction血nction　fbr　sensible　heat　transfbr）であ

り，Brutsae貢（1982）で与えられているものを用いた。

　顕熱フラックスの算出には環f，，NDVIの他に，ブレンディングハイトzにおけるp，鞠i，，

uの情報が必要になる．
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図4．2：ECMWFIERA40のチベット高原上における格子点分布（左図）．○がERA40の格子点であり，
●はAmdo地点に最も近い格子点を示す．また海抜4，000m以上の領域は灰色で示されている．図中
の太線で囲まれた部分はGAME／ribet強化観測領域であり，右図はその拡大図である．右図では海抜

5，000m以上の領域は灰色で示されている．

4．2．4　潜熱フラックス

　潜熱フラックスは地表面におけるエネルギー収支の式（4．1）を用いて，正味放射量，地中熱

流量，顕熱フラックスの残渣として算出する．すなわち．

λE＝Rn－Go－1f
（4．18）

で与えられる．

4．3　データ

　SEBSを用いて地表面エネルギーフラックスを算出するためには，地表面温度やアルベドな

ど地表面に関する情報と，ブレンディングハイトにおける気圧，風速，気温など大気に関する

情報が必要である．前者は衛星データから算出する．地表面温度は，GMS－5MSSR（詳細は

2．3．1節）とNOAA－14およびNOAA－16のAVHRR（2．3．2節）を用意し，第2章で述べた赤外

スプリットウィンドウ法により1時間間隔で算出したものを用いた．NDVIは，　AVHRRデー

タから2．5．3節の雲判別法CD2を用いて雲に覆われている領域を取り除いた後に，式（2．31）よ

り算出し月平均したものを用意した．一方，後者の大気に関する情報としては，Amdoにお

けるゾンデ観測データ（2．3．3節）および再解析データ（4．3．1節）を用いる．またSEBSで算

出したフラックスのグランドトゥルース（ground　truth）としてAmdoにおけるフラックス観測

データ（4．3．2節）を用いた．
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図4．3：Amdoで観測された地表面エネルギーフラックス（横軸）と衛星データとゾンデ観測データか

らSEBSにより算出したフラックス（縦軸）との比較を示す散布図．左上が正味放射量R。，右上が地

中熱流量σo，左下が顕熱フラックスH，右下が潜熱フラックスλEである．

4．3．1ECMWFIERA40

　チベット高原上のフラックスの空間分布の算出には，ブレンディングハイトにおける気圧，

風速，気温など大気に関する情報が必要である．しかしゾンデ観測データではブレンディング

ハイトにおける気圧，風速，気温の空間分布はわからない．本研究ではこれらの空間分布を

ヨーロッパ中期予報センター（ECMWF：European　Center　fbr　Medium　Range　Forecasts）の再解

析データERA40（ECMWF　40　Y6ars　Re－Analysis；Simmons　et　al．，2000）で与えた。　ERA40の空

間解像度は緯度経度25度，鉛直23層である．チベット高原上における格子点の水平分布を

図4．2に示す．これをGMSと同じ解像度である緯度経度0．1度にデータを内挿，ブレンディ

ングハイトを地上500m（Su，2002）で与えたときの風速，気温をジオポテンシャル高度場から

計算し，これを用いた．またデータは6時間間隔でしかないので，1時間間隔で線形内挿した

値を使用した．データはECMWFのウェブサイトhttp：／／data．ecmwf　int／data／d／era40．dailyから

入手した．
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図4．4：Amdoでの1998年7月11日における地表面エネルギーフラックスの日変化．左が衛星データ
とゾンデ観測データより算出したフラックス，右が地上観測データのフラックスであり，○が正味放
射量，◇が地中熱流量，●が顕熱フラックス，▼が潜熱フラックスである，また，右図の灰色で陰影
をかけた太実線は下向き短波放射の観測値の1／2の値を示す．横軸は東経90度（Amdoは東経91，625
度，北緯32．241度）における現地時間である．

4．3．2　GAME！Tibetフラックス観測データ

　GAMEITibet集中観測期間中，　Amdoにおいて行われた乱流観測（Tsukamoto　et　aL，1999）の

データを用いてフラックスを算出し，これをグランドトゥルースとして用いた．正味放射量

は，短波放射をEKO　MS－801，長波放射をEppley　PIRにより上下方向の成分をそれぞれ観測

し，式（4．2）より算出した．地中熱流量はTanaka　et　a1．（2003）に基づき，熱伝導方程式（4．8）を

用いて算出されたものを用いた．Tanaka　et　aL（2003）では地中熱流量の観測値を近似的に，地

表面温度7もf，，深さ5cmの地中温度7も，m，深さ10cmの地中温度ηocmの時間変化とそれぞ

れの層の厚さδs石，＝0．01［m］，δ5cm＝0．06［m］，δ10cm＝0．03［m］と土壌の比熱瓦の積から蓄

熱量を計算し，深さ10cmより深いところは熱流板の観測値σ10、m［Wm－2］で与えている．

すなわち，

θ・一砿（∂穿δ・琵＋∂警mδ・・m＋∂急1・mδ…m）＋σ・…
（4．19）

である．ただしδ，f，，δ5、m，δ10。mは経験的に与えた値である．7もf，は，長波放射の平衡より，

暁一（1－・）環＋・σ嗜、 （4．20）

で求める．ただし地表面における射出率‘は0．98としている．鴎cmと7hmは，5cm，10cm

の深さに設置されたPt－100による地中温度の観測データを用いる．また，土壌の比熱頁は土

壌水分による比熱の変動を考慮し，

σ，＝Od，y＋ρliqCliq㎜4、m （4．21）

で求める．ここで㎜4、m［m3　m－3］は深さ4cmにおける土壌水分量の観測値であり，乾燥土壌

の比熱σd，y＝0．90×103［J　m－3　K－1］，水の密度ρliq＝1．0×103［kg　m一3］，水の比熱cliq＝
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図4．5：1998年7月11日08：32UTCのAmdo付近におけるGMS－5／VISSR　IRl輝度温度画像（左図）と
08：28UTCのNOAA－14／AVHRR　4チャンネル輝度温度画像（右図）．下段の図は上段の図中で四角で
囲った領域の拡大図．下段の矢印の地点がAmdo．数値はAmdoを含むピクセルの輝度温度値を示す．
右上のNOAAの画像において北緯31度以南が空白になっているのは，ダウンロードしたデータの都

合でこの領域のデータがないことを示す．シェードの単位はK．

4．18・1・・［Jkg－・K－・］である．なお，正味放射量の算出のための物理量E書，　Rl，瑠R£お

よび地中熱流量の算出のための物理量7乙f，，7も，m，7㌃0，m，σ10，mの観測値は，データ出力時刻

の前30分間に2秒間隔でサンプリングした値の平均値として，深さ4cmにおける土壌水分量

m4cmは1時間間隔の瞬時値で，それぞれ与えられている．

　一方，顕熱フラックスは，高さ2．85mに設置された超音波風速温度計K両oDA－300で風速

および気温変動を10Hzでサンプリングし，渦相関法に基づき30分聞隔で算出した．ただし，

乱流観測のデータがあるのはGAMEITibet集中観測期間中のみであるので，季節変化スケール

での比較にはバルク法により算出した顕熱フラックスのデータ（Tanaka　et　a1，，2004）を用いた．

潜熱フラックスについては，赤外線湿度変動計K呵oAH－300で観測された湿度変動のデータ

を用いて顕熱フラックスと同様に渦相関法での算出が可能であるが，モンスーン季に入ると

降水の頻度が増えるため赤外線の受光強度の弱くなり，潜熱フラックスの過小評価の原因とな

ることが報告されている（Tamagaka，1999）．本研究では潜熱フラックスの観測値は，地表面に

おけるエネルギー収支の（4．18）式を用いて，正味放射量，地中熱流量，顕熱フラックスの観測

値の残渣として算出したものを使用した．

京都大学大学院理学研究科

平成16年12月

奥勇一郎



46 4．4．チベット高原の地表面エネルギーフラックス

30

す20

）10
宕

』㈲　0

一10

　　0　　6　12

　　箱f、

’、

E■・

e
・

，

‘

■ ■

o ■

’晒
?@　、

、

‘’

R’ 、＼、
．●●

軸哨鞠、 」’
、・●

●
●

■

’°’°

c．．．・

・』

18　　24　　　　0　　　6　　　12

July’11，　1998

鰐、m　　710、m

18　24

6

3

o
ξ

9
）

0お
　　　
－3　蓉
　　』吻

．6　「◎

ろ0、m

図4．6：Amdoでの1998年7月ll日における地表面温度と地中温度の日変化（左図）およびその時間
変化率の日変化（右図），横軸は図4．4と同じく東経90度（Amdoは東経91．625度，北緯32．241度）
における現地時間，縦軸が温度およびその時間変化率を表す．点線が地表面温度，波線が深さ5cm，実

線が10cm，二重線が20cmの地中温度をそれぞれ示し，時間変化率は30分間隔のデータから1時間
あたりの変化率に換算した値を用いた．なお，時間変化率の様子がよくわかるように，右図の地表面

温度の時間変化率には1／2を掛けてある．

4．4　チベット高原の地表面エネルギーフラックス

　チベット高原上の地表面温度エネルギーフラックス分布を算出する前に，まず，GMSデー

タを用いてSEBSでフラックスが算出できるかどうか調べた．4．4．1節ではGMSデータとゾン

デ観測データとを併用しAmdoにおけるフラックスを算出，地上観測によるそれと比較した．

次に，フラックスの算出の対処領域を高原全体へ拡張するために，4．4．2節では再解析データ

ERA40を用いてのフラックスの算出を行った．

4．4．1　ゾンデ観測データを用いたフラックス算出

　まず，衛星データとゾンデ観測データから算出したAmdoにおける地表面エネルギーフラッ

クスを地上観測による実測値と比較した．図4．3にその散布図を示す。なお，Su（2002）によれ

ばブレンディングハイトは地上500mであり，ゾンデ観測データのこの高さにおける気温や風

速の値を用いた．まず，正味放射量は観測値よりも高く算出されている場合が多い．正味放射

量が過大評価される原因としては，衛星観測と地上観測との間において，観測される放射量の

空間スケールに差があることが原因の一つであると考えられる．たとえば1998年7月11日の

場合，図4．4からこの日の08：30UTC（14：30LST）における正味放射量の観測値は378．7　W／m2

であったのに対し，推定値は499．36W／m2と120　W／m2ほど過大評価していた，この日の下向

き短波放射の観測データに着目すると，その時系列がきれいな曲線を描ききれていないこと

から，日申を通して完全に雲に覆われていたことはないにしろ，時間帯によっては雲により

奥勇一郎 京都大学大学院理学研究科
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日射が遮られていた可能性があることがわかる．このときのAmdo周辺領域における雲の分

布を調べるために，ほぼ同時刻である08：32UTCのGMS－51Rl輝度温度分布と08：28UTCの

NOAA－14／AVHRR　4チャンネル輝度温度分布を比較した．それが図4．5である．これによると

Amdo付近には東西に10kln前後の幅を持った南北にのびる低輝度温度領域あり，図には示し

ていないがNOAA－14／AVHRR　lチャンネル反射強度分布と照らし合わせると，これは背の低

い雲列であったと考えられる．08：30UTCの地表面温度の観測値が299．85　Kであり，　Amdoを

含むピクセルのNOAAの輝度温度は276．lKであったことからも，　Amdoの観測地点には雲

がかかっていたと推測できる．一方，図4．5のGMSの輝度温度分布を見るとNOAAで確認さ

れた雲列をGMSははっきりととらえることができていない，　Amdoを含むピクセルの輝度温

度も289．OKと比較的高く，そのため雲判別法によりこの地点は雲に覆われていない地表面か

らの放射をとらえていると判定された．このときにSEBSで算出された正味放射量の推定値

は，完全に晴れている状況を想定してのものであり，雲の影響により下向き短波放射が抑えら

れた観測値と比較すれば推定値の方が値が大きくなる．

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　～

　次に，地中熱流量をみると，まず図4．4の1998年7月11日における地中熱流量の時系列

からもわかるように，双方の日変化の位相にずれがある．これは，地中熱流量の観測値は式

（4．19）のように地表面表層における地中温度の時間変化率で計算しているのに対して，SEBS

による推定値は式（4．9）のように正味放射量として地表面に到達する熱量がどの程度の割合で

地中に伝導するかを仮定して算出しており，そもそも双方の算出方法において本質的な違いが

あることが大きな原因となっている．観測値の日変化の位相は式（4．19）より地表面温度および

地中温度の時間変化率で決定され，推定値のそれは正味放射量の日変化の位相で決定される．

図4．4と同日の地表面温度および地中温度の時間変化率を図4．6に示す．図4．6によると，深

さ20cmにおける地中温度の時間変化率の極大は正午前後に現れているものの，地表面温度と

この他の深さの地中温度のそれは午前中に現れていることがわかる．一方，正味放射量の位相

は図4．4からもわかるように太陽高度の日変化を反映し，正午にその極大が現れる．この差が，

そのまま地中熱流量の位相差になっており，同様の問題はKustas　et　al．（2000）などでも報告さ

れている．また，推定値の地中熱流量の日変化における極大値・極小値の絶対値が観測値のそ

れに比べて小さい．例えば，前述の地中熱流量の位相差を無視すれば，図4．4の1998年7月

ll日おける地中熱流量の極大は観測値で280．96　W／m2，　SEBSによる推定値で155．10W／m2と

その差が100W／m2以上もあった．このとき仮に植生被覆率∫，が1だったとして，式（4。9）は

σo＝0．315E、であり，この日の正味放射量の最大値724．93　W／m2を与えても，　SEBSで推定

される地中熱流量は228．35W／m2と観測値との間にはまだ50W／m2以上の誤差がある．これ

は，位相のずれの原因と同じく観測値と推定値との算出手法の違いも考えられるが，式（4．9）

の正味放射量にかかる正味放射量・地中熱流量の交換係数項［r，＋（1－∫、）（r、－r、）］の値に

土壌水分の変動による効果が考慮されてない点が考えられる．正味放射量にかかる交換係数

の値は，式（4．9）では0．05から0．315であるのに対して，Clothier　et　al．（1986）やSantanello　and

Fried1（2003）によると土壌水分の変動により交換係数の値は0．05から05まで変動しうるとし

ている．近年，マイクロ波センサーを用いた土壌水分量のリモートセンシングが進歩してき

ており，その値を用いて土壌水分の変動の効果を正味放射量と地中熱流量の交換係数項に反

映させることによって，地中熱流量の算出の改善ができるものと期待される，

一方，顕熱フラックスに関しては，図4．3や図4．4から弱い負の顕熱フラックスを再現しき
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図4．7：500hPa高度面におけるAmdoのゾンデ観測データと，　Amdoに最も近い格子点（図4．2の●）

における再解析データERA40の気温と水平風速との比較．実線は線形回帰直線を示す．

れていないことが多い．この弱い負の顕熱フラックスは主に夜間から明け方にかけて観測され

ている．一般に晴天時のチベット高原の夜間は放射冷却が卓越し安定層が発達する．しかし，

安定度が中立に近い状態の接地境界層の構造を記述したモニンーオブコフの相似則では，逆転

層ができる安定な場合において境界層の高さ（広域接地境界層を仮定している本研究ではブ

レンディングハイト）が定義されないので，このことに原因があるといえる．

　潜熱フラックスは，観測値と推定値との差が他の成分に比べて最も大きい．SEBSでは地表

面におけるエネルギー収支が成り立つことを仮定した上で，式（4．18）により潜熱フラックス

を算出している．よって，算出される潜熱フラックスの誤差は，その他のフラックスの誤差

に依存する．なお，それぞれのフラックスの観測値の相関係数や誤差などは表4．1にまとめて

ある。

Sonde

R　　RMSE　　ハ「

ERA40

R　　RMSE　　　／V

Rn
σo

λE

0．9573

0．9038

0．7899

0．6638

82．506

44，161

79．585

112．538

784

411

721

721

0．9555

0．9086

0．8687

0．7134

86．026

44．588

47．691

134．439

1235

679

935

935

表4．1：Amdoにおける地表面エネルギーフラックスと観測値との比較左からフラックスの成分，ゾン

デ観測データを用いて算出したフラックスと地上観測によるそれとの相関係数R，平均二乗誤差RMSE，

サンプル数，再解析データERA40を用いて算出したフラックスと地上観測によるそれとの相関係数E，

平均二乗誤差RMSE，サンプル数Nを示す．　RMSEの単位はW／m2．
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図4．8：Amdoで観測された地表面エネルギーフラックス（横軸）と衛星データと再解析データERA40
からSEBSにより算出したフラックス（縦軸）との比較を示す散布図．左上が正味放射量R。，右上が

地中熱流量σo，左下が顕熱フラックスπ，右下が潜熱フラックスλEである．

4．4．2　再解析データERA40を用いたフラックス算出

　前節までの地表面エネルギーフラックスの算出を，チベット高原全体を対象としたその空

間分布の算出に拡張するためには，ブレンディングハイトにおける風速気温の空間分布を

与える必要がある．本研究ではこの空間分布を再解析データERA40で与える．　ERA40を用い

てフラックスを算出する前に，再解析データが現実大気をどのくらい反映しているのか調べ

ておく必要があるので，Amdoにおけるゾンデ観測データを現実大気としてERA40との比較

を行った．Amdoの海抜高度は4，700mであり，ブレンディングハイトは地上500mとされて

いるので，Amdoにおけるブレンディングハイトの高さにおける気圧はおよそ540hPaとなる．

この高さから最も近いERA40の気圧面は500hPaであるので，500hPa高度面におけるAmdo

のゾンデ観測データと，Amdoに最も近い格子点（図4．2の●）におけるERA40の気温と水

平風速のとの比較を行った（図4。7）．気温では両者の相関係数0．857，RMSE　1．29　K，風速で

は相関係数0．458，RMSE　3．44　m／sであった．残渣として求める潜熱フラックスを除くと，ブ

レンディングハイトにおける風速気温により算出されるフラックスの値への影響を最も大き

く受けるのは顕熱フラックスである．そこでそれぞれのRMSEだけ誤差があったときに見込

まれる顕熱フラックスの誤差を見積もってみた．顕熱フラックスの絶対値が小さい（100W／m2

京都大学大学院理学研究科
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図4．9：1998年5月から1999年4月までにおけるAmdoの地表面エネルギーフラックスの季節変化
（Tanaka　et　al．，2004）．上から正味放射量R、，地中熱流量σo，顕熱フラックスH，潜熱フラックスλE

で，単位はW／m2。

未満）夜間では，およそ温度1Kで数W／m2の誤差が生じ，風速による誤差はほとんどないこ

とがわかった．絶対値が大きい（数100W／m2）日中では，気温IKの誤差で10数W／m2，風

速lm／sの誤差で10数W／m2のフラックス算出誤差が生じることがわかった．

　再解析データを用いることによって顕熱フラックスに対しこの程度の誤差が生じることを

ふまえた上で，SEBSを用いてAmdoにおけるフラックスを算出した．　ERA40のジオポテン

シャルハイトのデータから地上500mにおける気圧を計算し，その上下気圧面の気温および風

速データを用いて内挿し，ブレンディングハイトにおける気温，風速データとしてSEBSに与

えた．算出されたフラックスと観測データとの比較を行い（図4．8），相関係数などを求めた

（表4．1）．散布図による誤差の分布，相関係数やRMSEなど，ゾンデ観測データを用いたと

きと同等の精度でフラックスを算出することができることが確認できた．

　ゾンデ観測はモンスーン季を中心に行われたためデータの期間には限りがあり，この期間

以外のSEBSで算出したフラックスと地上観測で得られたフラックスとの比較は4．4．1節では

行えなかった．ERA40のデータは年間を通してあるので，　SEBSで算出されたフラックスが，

奥勇一郎 京都大学大学院理学研究科
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図4．10：図4．9と同じ，ただし衛星データと再解析データERA40からSEBSにより算出された推定値．

観測データと矛盾のない季節変化をとらえられているかを調べることができる．そこで，1998

年5月から1999年4月までの1年間のデータを用いてフラックスの季節変化の比較を行った．

その結果が図4．9，図4．10である．SEBSによる推定値は1時間間隔であるが，7月や8月を

申心にデータの空白域が目立つ．このデータが欠如している期間は，雲の存在によりフラック

スが算出できなかった期間であり，特に対流活動が活発になるモンスーン季において顕著にみ

られる。それぞれのフラックスの成分を見ていくと，まず正味放射量は，日中の極大値の季

節変化が観測値のそれと良い一致を示している．また，観測データでは夜間の極小値は夏に

比べて冬の方がその絶対値が大きくなり，これは大気や地表面が乾燥する冬季の夜間には夏

季に比べて地表面付近の放射冷却が卓越するためであると考えられるが，推定値では観測値

ほど顕著な変化はみられない．次に，地中熱流量であるが，年間を通して，日申の極大およ

び夜間の極小ともに絶対値が観測値より低く，図からは判別しにくいが4．4．1節で述べた位相

のずれも確認された．また観測値には，10月から11月にかけてを境に日中の極大値に変化が

見られ，これ以前のモンスーン季には冬季のおよそ2倍の地中熱流量があった．推定値の地

中熱流量は正味放射量から算出されることもあり，日中の極大値は冬季に比べて夏季の方が

大きいものの，観測値でみられるような10月から11月にかけての落ち込みは確認できない．

一方，顕熱フラックスに関して，観測データでは，6月の日中に400ないし300W／m2あった

顕熱フラックスが，モンスーンの進行に伴い大気や地表面が湿潤になるにつれて減少し，7月

京都大学大学院理学研究科
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図4．11：1998年4月25日のチベット高原における地表面エネルギーフラックスの日変化．上から正味

放射量Rn，地中熱流置σo，顕熱フラックスE，潜熱フラックスλEで，単位はW！m2．高原上の白
抜きの部分は雲に覆われていたためフラックスが算出できなかった領域を示す．

に入ると200ないし100W／m2に落ち込んでいる．　SEBSを用いて算出した顕熱フラックスは，

冬季およびプレモンスーン季には観測値より100W／m2ほど過小評価しているものの，この季

節変化をよく再現できている．以上のフラックスの成分からの残渣として求めている潜熱フ

ラックスであるが，図4．8などでの統計的な比較においてSEBSによる推定値の観測値との誤

差が他の成分に比べて大きかったものの，季節変化の傾向を比較する限りではそれほど観測

値と矛盾するような結果ではないことがわかった．冬季からプレモンスーン季にかけての日

中における潜熱フラックスの推定値が観測値に比べて過大評価しているが，モンスーンの進

行とともに日中の極大値が大きくなる傾向はよくとらえられているものと思われる．

4．54章のまとめ

NOAAIAVHRR画像データとゾンデ観測データとから地表面エネルギーフラックスの空間

分布を推定するアルゴリズムSEBSを，　GMS－5／VISSR画像データに適用しゾンデ観測データ

の代わりに再解析データERA40を用いてチベット高原スケールでのフラックスの空間分布の

算出を行った．
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　まず，GMS画像とゾンデ観測データを用いて算出したフラックスの推定値を観測値と比較

し，フラックスの各成分における誤差の原因を検討した．観測値との差が大きくなる原因と

しては，衛星データと観測データとがとらえる空間スケールの差，SEBSで推定する値と観測

データから求める値との計算方法の本質的な違い，中立に近い安定度を想定したモニンーオブ

コフの相似則の理論を夜間の放射冷却による強い安定層下で適用していること，などが考え

られた．特に地中熱流量の推定では，土壌水分の変動による熱交換係数の変動を考慮してい

ないため，この効果を地中熱流量の算出に反映させる必要がある．また，チベット高原の地

表面は，日射による加熱と夜間の強い放射冷却のため，土壌水分の凍結・融解過程がしばしば

みられる．しがたって土壌水分の変動に加えて，土壌における水の相変化を考慮した地中熱

流量の算出法を新たに構築する必要もある．土壌水分量の空間分布はマイクロ波センサを搭

載した衛星による研究が進められているが，これら凍結・融解水分量まで算出するとなると

日変化を解像できる時間間隔での観測が必要になり，それは現時点では困難な状況である．ま

た，顕熱フラックスを算出するのにモニンーオブコフの相似則を用いている点については，フ

ラックスリチャードソン数などで安定度による閾値を決め，その値により算出される顕熱フ

ラックスの信頼性の指標にすることなどを検討する必要があると思われる．同時に，安定層

が発達する状況下における顕熱フラックスの算出法も構築するべきである．

　次に，GMS画像と再解析データERA40を用いての算出および観測値との比較を行った．フ

ラックス算出のために必要なブレンディングハイトにおける気温風速のデータについて，ゾ

ンデ観測データと再解析データとを比較したところ，ある程度の差が確認され，この差によ

るフラックス算出への影響は，正味放射量で最大5W／m2，地中熱流量で最大2W／m2，顕熱

フラックスで最大10数W／m2程度の影響を受けることがわかった．このような誤差があるこ

とをふまえた上で，観測値との比較行った結果，ゾンデ観測データを用いたときと同程度の

精度でフラックスが算出できることが確認された．またフラックスの季節変化の傾向を比較

したところ，観測値と矛盾なく推定されていることもわかった．ここでは，フラックスの空間

分布を算出する際に衛星データだけではなく，ブレンディングハイトにおける気温や風速の空

間分布のデータとして再解析データを使用した．本研究のようにチベット高原全体における

フラックス分布の算出となると，気温や風速の水平一様を仮定するには無理がある．再解析

データを用いた理由はそこにあるが，純粋な観測データではない以上，再解析データの気温

や風速は気象モデルや陸面モデル，その解像度，乱流パラメタリゼーションなど物理過程の

簡略化などに依存した値になる危険性がある．4．4．2節でのゾンデ観測データとの比較により，

再解析データの値が現実大気と矛盾しないこと，気温や風速の平均的な誤差が算出されるフ

ラックスの値へ深刻な影響を与えないことが確認された．本研究における再解析データの使

用は，実際のフラックスの変動と矛盾しないデータの算出のために必要最小限の入力データ

として用いたという位置づけである．

　最近の衛星データを用いた研究では，気温プロファイルや水蒸気プロファイルの算出も行

われている（例えばSusskind　et　aL，2003；Fetzer　et　al．，2003）．これらのデータと組み合わせる

ことで，より正確なフラックスの空間分布を算出できるようになると期待される．
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第5章　結語

本章では第2章，第3章，第4章の総合的なまとめと，今後の研究の展望について論じるこ

とで，本研究の結語とする．

　本研究ではチベット高原における熱収支・水収支の面的な定量化を目標に，第2章では静止

軌道衛星GMS－5のデータを用いて地表面温度の空間分布を算出する手法を，第4章では地表

面エネルギーフラックスの空間分布を算出する手法を提案した．本研究において静止軌道衛

星GMS－5に着目した点は2つあり，1つはGMS－5が一度に観測できる領域が広いこと，もう

1つはその観測の頻度が高いことである。

　観測領域の広さについては，衛星データ全般に関して言えることである．リモートセンシ

ング技術を駆使した衛星観測データは，対象地域のインフラにかかわらず地上観測が困難な

地域も含めてあらゆる場所を均等に観測し，ある物理量の空間分布の情報を提供してくれる．

地上観測であれば，データの空間的なアップスケールを行う際に，観測地点の偏在に伴うデー

タの局所依存性や異なる測器間のキャリブレーションなどが問題になるが，衛星観測データ

ならばこの限りではない．衛星観測から算出されるデータは，軌道高度や衛星に搭載された

センサの性能に依存するが，局所的な一点における物理量ではなく，ある程度の面積をもった

領域からの平均的な物理量である．また，静止軌道衛星は極軌道衛星に比べて高い位置から

観測するため，そのデータの空間解像度が極軌道衛星に比べて劣るものの，1回の観測で地球

全体のおよそ4分の1の領域のデータを得ることができる点で，観測幅が限られる極軌道衛

星より優れている．

　観測頻度の高さについては，例えば極軌道衛星は同一衛星が同一地点を1日2回までしか観

測できないのに対して，多くの静止軌道衛星は最大30分間間隔で同一領域を観測できる．特

にチベット高原では地表面温度や顕熱・潜熱フラックスの日変化量が非常に大きい，極軌道衛

星NOAAのだと1日2回程度のデータしか得ることができす，これらの日変化をとらえるこ

とは困難であるが，GMS－5ならば通常1時間聞隔での観測を行っているため，それが可能で

ある．

本研究の手法を用いて衛星データから算出された地表面温度および地表面エネルギーフラッ

クスの推定値と，地上観測によるそれらの実測値との間には，地表面温度で数K，フラックス

で数10W／m2のRMSEがあることがわかった。しかし，衛星センサがとらえる空間スケール

と，地上観測における測器が観測する空間スケールとが異なるため，衛星データから算出し

た物理量の値と観測データのそれとの間に多少なりとも差があることは十分考えられる．そ
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の一方で，衛星データから算出された地表面温度および地表面エネルギーフラックスは，日

変化や季節変化の傾向が観測データと矛盾しておらず，本研究で構築した算出手法により得

られるこれらのデータは妥当なもであると考えられる．

　GMS－5のデータは2003年4月まで過去約8年間にわたって蓄積されており，第3章では

1996年から2002年までのチベット高原における地表面温度の空間分布のデータセットを用い

て，チベット高原の地表面温度が0．096K／yrの割合で上昇していることを明らかにした。また，

地表面温度の日最低値の上昇が0．155K／yrであるのに対して，日最高値のそれが0．002K／yrで

あることから，地表面温度の日平均値の上昇は夜間の地表面温度の上昇によりもたらされて

いることを示した．チベット高原の地表面温度が上昇しているという結果は，一連の地球温

暖化に関する研究結果における日最低気温の上昇速度が日最高気温のそれよりも大きいこと

と一致している．特に，都市域に比べて人間活動の影響がそれほど及ばないチベット高原に

おける地表面温度の上昇は，地球温暖化が原因あるいは影響していると考えられる．地球温

暖化に関する研究が気温の観測データを中心に行われているのに対して，衛星データを用い

た地表面温度の変動に関する研究はごく最近になって行われるようになった．地表面温度は

大気と陸面における熱的な相互作用の指標であるために，その長期的な変動の解析結果によ

り，一連の地球温暖化に関する研究が進展されるものと期待される．

　このように観測範囲の広さ，観測頻度の高さに加えて観測期間の長さもGMS－5のデータを

使う利点であると言える．本研究で構築したGMS－5のデータを用いて地表面温度や地表面エ

ネルギーフラックスの空間分布を算出する手法は過去に例がなく，この手法により算出された

データセットを用いることにより，今後の，アジアモンスーン気候におけるチベット高原の地

表面の熱力学的影響の研究において，季節内変化，季節変化，年々変化に加え，日変化の時間

スケールにおける解析が行えるようになる．具体的には，チベット高原上における対流圏の熱

収支の指標としてYanai　et　a1．（1992）で用いられているHeat　Source　Q1，　Moisture　Sink　Q2を再

解析データから求め，これと本研究で算出した地表面エネルギーフラックスの分布と比較す

ることで，地表面からの加熱が鉛直方向にどのように伝播しているのかを定量的にかつ面的

に評価することができる．また，第2章の2．5節で新たに提案した変動閾値による雲判別法を

用いて，地表面温度あるいはフラックスの算出対象から除外してきた雲に覆われている領域

のデータは，対流活動度の情報を含んでおり，それの強度を示す新たな指標を定義できる可能

性を持っている．この雲に覆われている領域のデータを，レーダー観測やゾンデ観測のデータ

を用いてバリデーションを行うことによって，モンスーンの影響を受ける地域について対流活

動度の分布がわかる．そして，モンスーンの動態の指標となるチベット高気圧の気圧場やこの

対流活動度の分布と，Q1，　Q2，地表面エネルギーフラックスの空間分布を比較することによ

り，日変化を含む季節内変化，季節変化，年々変化と様々な時間スケールでのチベット高原の

地表面が及ぼす大気加熱およびモンスーンの動態への影響が明らかにされるものと思われる．

　GMs－5の後継機i　MTsArや，中国のFY2Bの後継機FY2cの観測体制が整えば，さらに長

期間の地表面温度やフラックスのデータも取得できるようになる．現在の手法ではフラック

スの算出の対象領域をチベット高原のみに限定しているが，衛星データに含まれる大気減衰

の効果を水蒸気チャンネル以外のデータから定量化することができれば，他の地域において

もフラックスの空間分布を求めることができるようになる，最近の衛星データのリトリーバ

京都大学大学院理学研究科
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ル研究では水蒸気プロファイルなどの算出も行われており，このようなデータを併用すること

によって，フラックス算出法の拡張を行うことができるものと思われる．この改良された算

出手法により，地表面温度やフラックスの空間分布が他の地域でも1時間ごとに算出できるよ

うになれば，4次元データ同化の資料として有用であり客観解析の精度向上に大きくつながる

ものと思われる．また，フラックスの空間分布のデータセットは，GISとしての広域の水・エ

ネルギー循環や環境変動など様々な分野での需要が多く，気象学，気候学のみならず環境学，

土木工学，農学はじめ多くの分野への貢献が期待される．
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参考論文

Thesisの基礎となった論文は以下の3宗である.

1IEstimationofLandSurfaceTemperatureovertheTibetanPlateauUsingGMSData

(GMSを用いたチベット高原上の地表面温度の算出)

JournalofAppliedMeteorology,43(4),548-561.
ⅥlichiroOku,Hirohikolshikawaの共著

2.RecentTrendsinLandSurfaceTemperatureontheTibetanPlateau

(チベット高原における地表面温度の年々変動)

JournalofClimate,平成16年10月投稿,査読中.

YuichiroOku,Hirohikolshikawa,ShigenoriHaginoya,YaomingMaの共著

3.EstimationofLandSurfaceEnergyFluxesovertheTibetanPlateauUsingGMSData

(GMSを用いたチベット高原上の地表面エネルギーフラックスの算出)

JournalofAppliedMeteoTt)loBy,平成16年12月投稿.

ⅥユichiroOku,Hirohikolshikawa,ZhongboSuの共著

その他の参考となる論文は以下の通りである.

4.気象衛星ひまわりを用いたチベット高原上の地表面温度の算出

京都大学尉 研究所年#,平成 15年4月,第46号B,561-573.
奥 勇一郎,石川 裕彦の共著

5.中国の気象衛星FY2Bによる大気観測

点都大学勝野研究所年報 平成 16年4月,第47号B,455-463.

奥 勇一郎,石川 裕彦の共著
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共著論文における申請者の寄与

Thesisの基礎となった論文3篇において，申請者の寄与は以下の通りである．

参考論文1

　地表面温度算出アルゴリズムの構築からその算出結果の解析および論文の執筆まですべて

申請者Ynichiro　O㎞が行った．共著者であるHirohiko　Ishikawa氏には申請者の指導教官とし

て研究結果および英文校正に対する助言をいただいた．

参考論文2

地表面温度の算出からデータの解析および論文の執筆まですべて申請者YUichiro　o㎞が行っ

た．共著者であるHirohiko　Ishikawa氏には申請者の指導教官として研究結果および英文校正

に対する助言をいただいた．またShigenori　Haginoya氏からは西チベットの，　Yaoming　Ma氏

からは東チベットの地上観測データを提供していただいた．

参考論文3

　地表面エネルギーフラックス算出アルゴリズムの構築からその算出結果の解析および論文

の執筆まですべて申請者YUichiro　O㎞が行った．共著者であるHirolliko　Ishikawa氏に1ま申請

者の指導教官として研究結果および英文校正に対する助言をいただいた．またZhongbo　Su氏

には地表面エネルギーフラックスの算出手法SEBSのプログラムを提供していただいた．

京都大学大学院理学研究科
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士が作成されたものを使用しています．本論文中の図はGMT（The　Generic　Mapping　Tools，

http：〃gmt．soesthawai且．edu）によって作成されたものであります．
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　本研究を進めるにあたって数多くの方々のご指導，ご協力をいただきました．まず，京都大
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なコメントをくださいました．両先生方には，研究環境の向上に常日頃から並々ならぬご支

援をいただきました．この場を借りまして深く御礼申し上げます．
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付 録A 下向き短波放射の算出
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図A.1:短波放射の波長帯における大気の透過率の変化.実線は2次の回帰曲線.

本章では節における下向き短波放射の算出の詳細を述べる.特に断りがない限り緯度,経

度を含む角度の単位はすべてradianとする.下向き短波放射Riは,大気上端における日射量
gJと大気の透過率 Tを用いて,

頑 -KJT-eoZsccosOT

で求めることができる.ここでIscは太陽定数であり,

Is｡-1.367×103 [wm-2]

(A.1)

(A.2)

である.丁は2.4.2節と同様に,気圧,温度,湿度の鉛直プロファイルをAmdoにおけるゾン

デ観測データで与えたときのMODTRANによる放射伝達の計算から可降水量の関数として経

験的に導出する.図A.1にその結果を示す.
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　　地球の公転軌道が太陽を焦点の1つとする楕円であるため，地球と太陽との距離に反比

例して大気上端における日射量は変化する．εoはこの距離を大気上端における日射量の季節

変化に反映するための補正率であり，DOYを用いて

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　DOY
　　　　　　　　　　　　　　　　ω＝2・一蕨「　　　　　　　（A・3）

としたとき，

　eo＝1．00011十〇．034221cosω十〇．00128　sinω十〇．000719cos　2ω十〇．000077　sin　2ω　（A．4）

で与えられる．

　θは地形を考慮した太陽の天頂角であり，傾斜角く，最大傾斜方向（アスペクト角）ηのとき，

　　　　　　cosθ＝sinθze　sinζ（cosθaz　cosη十sinθaz　sil1η）十cosθze　cosζ　　　　　　　（A・5）

で与えられる．θ，，は地表面が水平であるとき，すなわちζ＝0のときの太陽の天頂角で，

　　　　　　　　　　　　cosθze　＝　sinδsinφ十cosδcosφcosオ　　　　　　　　　　　（A．6）

であり，θ。、は太陽の方位角で，

　　　　　・・晦一…G一δ）…G一φ）＋・i・G一δ）・i・G一φ）・…

　　　　　　　　　－c°sθze　sinφ一sinδ　　　　　　　　（A7）
　　　　　　　　　　　　sinθ猛e　COSφ

である．δは赤緯で，DOYにより

　　　δ＝β1一β2cosω＋β3　sinω一β4　cos　2ω＋β5　sin　2ω一β6　cos　3ω＋β7　sin　3ω　　　　　（A・8）

で求まる．ただし，

　　　　　　　　　　　　　　　β1　＝　　0．006918，

　　　　　　　　　　　　　　　β2　＝　　0．399912，

　　　　　　　　　　　　　　　β3　＝　　0，070257，

　　　　　　　　　　　　　　　β4　＝　0．006758，　　　　　　　　　　　　　　　　　　（A．9）

　　　　　　　　　　　　　　　β5　＝　　0．000907，

　　　　　　　　　　　　　　　β6　＝　　0．002697，

　　　　　　　　　　　　　　　β7　＝　　0．001480

である．φはその地点の緯度，孟は時角で，経度をλとすると，

　　　　　　　　　　　　　　・一（孟0十オ’　　　　　　－1　　12）・＋λ　　　（A1・）

ただしfoは平均太陽時におけるUTCである，太陽が南中してから，再び通過するまでの時間

は年間を通して一定ではなく，およそ士15分の範囲で変動する．平均太陽時は，天の赤道上

京都大学大学院理学研究科
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を一定の速度で移動していく仮想的な平均太陽による時間である．放射量を推定する場合は

実際の太陽真太陽の動きを追従する必要があるので平均太陽時との時差を均時差孟’として

　　　　　　　、’一里（α、＋α、c。，δ一α3　si・δ一α、…2δ一α5　si・2δ）

　　　　　　　　　π

の補正を加える必要がある．ただし，

　　　　　　　　　　　　　　　α1　＝　0．000075，

　　　　　　　　　　　　　　　α2　＝　　0．001868，

　　　　　　　　　　　　　　　α3　＝　　0．032077，

　　　　　　　　　　　　　　　α4　＝　　0。014615，

　　　　　　　　　　　　　　　α5　＝　0．040849

である（Iqba1，1983）．

（A．11）

（A．12）
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付録B んB－1の算出

本章では4．2．3節におけるんB－1の算出方法について述べる．Su（2002）によるとんBdは

　　　　んβ一・≡1・（ZOmZOh）

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ネ　　　　　　　ー4哺塾評＋鳶華（・一｛B計（・一が

で与えられる．式（B．1）中のπは

Od・LAI
γL＝
　　2（u＊爾）2

（B．1）

（B．2）

で与えられ，LAIは葉面積指数（Leaf　Area　Index）でありNDVIから導出する．σdは植生によ

る抗力係数（drag　coef丘cient　fbr　vegetation）でq＝0．2，0tは葉面における熱伝達係数（heat

transfbr　coe茄cient　ofthe　Ieaf）でOt＝0．01である．　Ot＊は土壌における熱伝達係数（heat　trans免r

coef且cient　ofthe　soil）であり，

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　ユ
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（B．3）　　　　　　　　　　　　　　　q＊＝Pr一百・Eθ。2

である．ここでPrはプラントル数（Prandtl　number）でPT＝0．5，　Re、は粗度レイノルズ数

（roug㎞ess　Reynolds　number）であり，

　　　んoU＊
　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　（B．4）Ee＊＝
　　　　μ

Massman（1999）より空気の動粘性係数〃は，

　　　　　　　　　　　　・－1・327・1・一・（POP）（舞）L81　　（B5）

であり，po，乃は標準状態における気圧po＝1013［hPa］，温度乃＝273．15［K］である．

Brutsaert（1982）よりκB，は

　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　んBs＝2．46・（Re、）写一ln　7．4　　　　　　　　　　　　　　　　　　（B．6）

によって与えられる．
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