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1. はじめに

みなさんは、「気候Jという語をどう定義されるだろうか。地理の教科書に載っている「気

候区分図Jで説明されるような、地域ごとに異なる気温や雨の平均的状態? 否々、気候

の科学が地理学の一分野で、あった 20世紀初頭ならばいざ知らず、物理学をベースに発展し

てきた「気候システムの科学J(あるいは「気候力学J)では、気候の描像はもっと動的で

ある。すなわち、気候とは、地球表層に対する唯一の入力である太陽放射エネルギーが駆

動し、大気・陸面・海洋・雪氷といった各サブシステムの相互作用により決定される地球

表層環境の平均状態およびそのまわりの高次モーメントである、と定義される。本稿では、

この気候システムが、現在どのようにモデル化されているかを概観し、気候の物理モデ、ル

がなし得ること、なし得ていないことをいくつかの具体例をもとに議論してみたい。

なお、本稿は 2006年 6月に行われた京都大学基礎物理学研究所研究会における講演を土

台にしているが、時間の都合上お話できなかった素材を多く載せている。

2. 気候システムとそのモデル

2 -1.気候システムとは

通常、気候システムとして我々が考える地球表層の媒体は、図 1のようなものである。

地球大気は気温構造に従って、下から対流圏(<10km)、成層圏(く 50km)、中間圏(く 100km)、
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熱圏(く 500km)、さらに磁気圏と区分されるが、空気の密度は高度とともに指数関数的に減

少するので、地球表層環境にとって重要なのは対流圏、成層圏、せいぜ、い中間圏くらいま

でである。対流圏と成層圏はさまざまな過程を介して質量交換を行っているが、両者の決

定的な違いはそこに含まれる水の質量で、ある。気温が高く、従って飽和水蒸気混合比も高

し、一方、下端からの熱・水蒸気の供給がある対流圏では、対流や擾乱によって容易に相変

化を生じ、エアロゾルを核として凝結した微小水滴(雲粒)が集まって雲が発生する。この活

発な水の相変化が、他の惑星大気のモデル化と大きく異なる点である。

大気は、下端で熱容量の大きく違う陸、海洋、海氷と接している。地球表面では、大気

とそれらサブシステムの問で、活発な水、熱、運動量交換が生じており、海洋に与えられ

た運動量は黒潮などの表層流を形成する。海洋と陸は直接のやりとりがなさそうに見える

が、河川|から海へ流入する水が塩分を含む海水と混ざることで、海水密度の分布に影響する。

周囲よりも密度の高い表層水は深層まで沈み込んで密度循環(熱塩循環)を駆動し、最も時間

スケールの長い(，，-，1000年)熱輸送の担い手となる。

図 1 気候システムの模式図。図中で、太陽放射、人間活動、火山活動は気候システ

ムに対する「外力Jとして扱われる。

2 -2. 気候の物理モデ、ル

事象の物理モデ、ルのためには、何が保存するかをまず考える必要がある。気候システム

の保存量は、質量、水、エネルギー、角運動量、といったあたりになろうが、厳密に考え

出すとエネルギーや角運動量は上記のシステムの定義では本来保存しない2。モデ、ルイ七(定式

化)の際に最も注意が払われているのは、従って質量と水の保存ということになる。

2 大気と固体地球の間でも角運動量フラックスが存在するし、より厳密には月-地球系で考えなければ角運

動量保存は成り立たないだろう。また、海底からの地熱流入がなにがしか海洋へ影響を与えていることも

指摘されているので、エネルギーを保存するためには図 1の下端に境界条件が必要である。

門

ioo 
バ斗

A



研究会報告

図 1のようなシステムをそのまま 3次元でモデル化するには計算機の能力が不足してい

た 1960----70年代、気候システムの空間次元を 1次元に簡単化したモデルがいくつか作られ

た。次元をおとす(平均する)時点で、流体の運動の効果は著しく相殺するので、熱力学第一

法則のみに基づくモデ、ルで、ある。温度分布が経度方向よりも緯度方向に非一様であること

から大気を経度および鉛直方向に平均した、南北 1次元のエネルギー平衡モデノレ(Budyko

1969; Sellers 1969など)や、密度成層のためにアスペクト比が非常に大きし泊けれど鉛直構

造が無視できないという性質を考慮して大気を水平平均した、鉛直 1次元の放射対流平衡

モデ、ノレ(Manabeand Strickler 1964など)は、その代表例である。
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例えば、 1次元のエネルギー平衡モ

デル(以下、 EBM)は、緯度伊のみの関

数である温度 Tに関する式で表される。
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ここで SおよびRは各々、地球全体で

平均した、太陽放射と惑星放射で、 1.20 

図 2 太陽定数(現在の値を 1とする)を変化させ

たときの(1)式の定常解を、 T=乙となる雪氷圏

の臨界緯度として示したもの。太い色で表した領

域は安定定常解。 Heldand Suarez (1974)より。
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(2) s=子馴
R=σT4 ~A+BT (3) 

と近似的に表現される。 (2)のsoは太陽定数(太陽・地球間の平均距離における単位面積当た

りの太陽放射)、 Pは球面の効果を表す分配関数で 2次のルジャンドル多項式などが使われ

る。。は惑星アルベド(宇宙空間から見たときの可視光に対する反射能)で、高アルベドの雪

氷の存在条件を温度でT<えと与えたときに、以下のように不連続な関数になる。
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ここでαi口αfである。 (3)の惑星放射は、大気一地表面系が黒体であると仮定した上で、

黒体放射のステファン・ボルツマンの式を、ある基準温度のまわりで 1次の Taylor展開を

して近似している(Tは実際には線形近似で有効な微小範囲を越えて変化するが、もともと

heuristicなモデルなので大目に見ていただきたし、)0A、Bは観測データから経験的に定め

る。また、(1)の左辺第 2項は、大気運動による熱輸送を拡散として表したものだが、運動

方程式を解かないこの手のモデルでは、熱輸送の表現には大きな任意性が残るため、他の

表現もある。

地球を直径lOcmの野球のボールに例えれば、大気の厚みはたった 0.086μmで、ある。
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さて、適当な境界条件のもとに(1)の定常解を求めたのが図 2である。太陽定数が現在の

85%から 120%の範囲で、全球が雪氷に覆われた「白い地球の解Jと、雪氷の存在しない解

が存在し、広いパラメータ領域で多重平衡になることがわかる。さらに、定性的に現在の

状態に相当する第 3の解(部分的に雪氷が存在する状態)も安定に存在する(これは南北熱輸

送があることでのみ生じる)。このような解分岐の様子は、現在の気候がとり得るただ一つ

の解ではないこと、分岐の周辺では外部パラメータのわずかな変化に対して気候の急変(解

の遷移)が生じる可能性があること、を示唆して興味深い。また、最近では地質学的データ

から、全球が雪氷で覆われた状態が地球史の中で実際に存在していたことが示唆されてお

りull上 2003を参照)、EBMが単なるおもちゃではなく気候のエッセンス(のある部分)を取

り出したモデルで、あることは今では広く認識されている。

上記のような簡単な気候のモテ、ルは、古気候研究や素過程の研究においては未だに有効

である。しかし、こうした低次の系で、表現で、きる事象は限られており、だいぶ以前から、

気候モデリングの主流は、 3次元の大気や海洋の状態をナピエ・ストークスの式、質量保存

則、熱力学第一法員Ijを連立させて解く大循環モデ、ノレ(generalcirculation model， GCM)に移

っている。ただし、全球を扱うモデルの場合、大気の圧縮性を考慮して鉛直方向の運動方

程式をまともに解くと、位相速度の速し、(けれども場にほとんど影響しなしす音波が解として

含まれてしまうので、計算効率を上げるために鉛直には重力と気圧傾度力がバランスして

いると仮定し(静水圧平衡)、鉛直流は流体の圧縮性を無視した質量保存則から診断的に求め

る、いわゆるプリミティブ方程式系が多く用いられる。

(a) 

放射伝達過程

降水過程(対流性/層雲性)

雲(雲力学/雲物理過程)

地表面過程

境界層過程(乱流)

図 3 (a)大気大循環モデルにおける空間離散化の例と、 (b)深い積雲対流のパラメー

タ化の模式図および大循環モデルに含まれるその他のパラメタリゼーション。

大循環モデ、ルは大気で、も海洋で、も本質的には同じであるが、大気を例にとって説明する。

図 3(a)のように、大気層を 3次元のメッシュで離散的に表し、各格子において球面座標で

書かれたプリミティブ方程式をある初期状態から数値積分して、時々刻々の温度や流れを

計算する。空間の離散化は、必ずしも図 3(a)のように緯度経度に沿う必要はなく、むしろ

極が特異点になることを避けるために、 5角形-6角形格子や正多面体格子などを用いた離散
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化の方が優れている場合がある。また、側面が周期境界の全球大気モデルの場合、有限要

素法で球面調和関数を基底関数に選んだスベクトルモデ、ルは空間微分の扱いが厳密になる

利点があるために、広く用いられている。

鉛直流の扱いと大気の圧縮性、および渦粘性の強さに関する不確定性を除けば、プリミ

ティプ方程式系に基づくモデルは誰が組もうが大きな違いは生じない。大循環モデルで、問

題になるのは、空間離散化の際に表現できない、格子スケールよりも小さな(サブグリッド・

スケールの)現象をどうするか、である。現在のところ、大気であればこれはおおよそ 100km

よりも小さなスケールで、あり、図 3(b)に挙げたように、降水や雲に関わる諸過程、放射伝

達、乱流混合など、数多い。これらは通常、格子で表現できる鉛直 1次元の場の情報から

パラメータ化してモデルに組み込まれる(パラメタリゼーション)。例えば、図 3(b)に模式的

に示される深い積雲に伴う熱・水の鉛直再分配で、あれば、格子スケールの場が不安定化し

て積雲プリューム(緑の矢印)が下層の湿潤エネルギーを上方へ運ぶ働きと、それを補償する

積雲外の下降流(樺色矢印)が環境場を安定化する働きが統計的平衡状態にあると仮定して、

クロージャー問題を解く。このとき、格子内のどこにどのような高さの積雲があるかは特

定しない。

パラメタリゼーションの定式化は、現場観測データやより高精度の(限られた領域だけ計

算する)モデ、ルの結果、あるいは物理的洞察などに基づくが、これしかない、というもので

はなく、積雲の表現一つにしてもさまざまな方法が提案されている。それ故、 10の異なる

GCMがあれば 10の異なる結果が出てくる、ということになる。海洋モデ、ルで、は、渦の変

形半径(特徴的空間スケール)が大気よりも小さいという問題はあるものの、パラメタライズ

すべき過程は少ない。大気と海洋の違いとして重要なのは、水の 3相変化がないというこ

とと、太陽放射による地球表面の加熱が大気と海洋では逆向きに働く(大気の場合成層を不

安定化するがじ海洋は表面の水が軽くなり成層が強まる)、という点であろう。

大気 GCMの主な枠組は、数値天気予報で用いられるものと本稿で述べる気候研究で用い

られるもので共通している。しかし、短期の天気予報では慣性の大きな海洋の状態などは

固定してもさほどの問題がないため、大気モデル(+陸面モデル)をうんと高い空間解像度で

積分する。一方、気候研究では、図 1に示したように大気と他のサブシステムの相互作用

を理解することが本質なので、大気 GCMに海洋 GCMを結合し、さらに海氷、河川、エア

ロゾル輸送、大気化学過程などさまざまなコンポーネントを組み込んで気候システムモデ

ル(globalclimate model，略語はこれも GCMとなる)として用いる必要がある。地球シミュ

レータの登場で、気候研究も高解像度化の道をすすみ始めたが(後ほど詳しく述べる)、それ

でも数値予報に用いる大気モデルの数倍程度に粗いメッ、ンュでの計算となる。

2-3.気候モデ、ルの reality

IPCCの報告書で援用される地球温暖化「予測j の結果は、ほぽ全て前節で述べた気候モ

デ、ルを用いて数百年の数値積分を行って得られたものである。気候モデ、ルに与える「人間
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活動の影響Jの予測の是非に関する議論はもちろんあるが、仮にそれを受け入れたとして

も、「モデルの結果をどこまで信用してよいかJという疑問は残る。これは、気候モデ、ルが

どこまで現実を「王しく J表現しているか、という疑問と同義である。

この疑問にきちんと答えるのは容易ではない。前述のように、気候が平均状態のみなら

ず高次モーメントでも定義され、さらにそれらが外部ノfラメータが変化したときにどう変

わるか(気候感度、と我々は呼ぶ)も「正しく」なければし 1けないが、後者に関しては何が正

解かすら分かつていなし 1からである。が、まずはともかく気候モデ、ルの平均状態がどのく

らい実際と似通っているかを見てみよう。

図 4 (左)観測データを長期間平均した気候値。(上)降水量と(下)海面水温。(右)同様の

図を、気候モデル MIROCを900年間積分して、後半 600年間のデータを用いて描いたも

。コ。

図 4は、文科省の「人・自然・地球共生プロジェクト」第一課題(代表:住明正東大教授、

以下K-lと略)で開発されてきた気候モデ、ノレ"MIROC"4の平均気候を観測データと比較した

ものである。これだけ見ても似ているかどうかの判断がつかなし 1かもしれないが、これは

かなり再現性のよい範曙に入る。気候モデルの不確定パラメータはおそらく 100程度はあ

ると思われるので、これらを「うまくチューニングJして平均気候をよりもっともらしく

計算するのはなかなか困難な作業である。原理的には変分法か何かを応用してモデルの最

適化を行うのは可能と考えられるが、現段階ではそうした手法は実用化していない。

平均気候の再現よりも難しいのが、過去の気候の復元である。これは、高次モーメント

の統計的挙動および、気候感度も関わってくるためである。最初に 20世紀の気候復元に成

功したのはイギリス HadleyCentreのモデルであったが、その後いくつかの研究機関で、同

様の結果が得られるようになった。図 5は、再び K-lの気候モデ、ルを用いた結果である。

細かい年々の変動は決定論的カオスの産物で再現はできないので、長期的な傾向に着目し

4 世界の主要な気候モデ、ルには略称がつけられているo "MIROC"はモデ、ルの頭文字を弥鞠仏にひっかけた

もの。欧米の人はどう発音すべきか迷うらしい。
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て欲しい。特に(a)と(d)を比較すると、 20世紀のゆるやかな温暖化傾向は外部強制(人為起

源温室効果気体の排出、火山噴火によるエアロゾル放出、太陽活動の変化)を考慮しないと

再現できないことが分かる。全強制の時間変化を与えると、 1980年代以降の気温上昇に加

えて、 20世紀半ばのわずかな寒冷化までよく再現できている。また、 (b)と(c)からは、人間

活動の影響は 1980年代以降の急激な温暖化に効いていたらしいことが推察できる。こうい

った気候変化の要因切り分けを"attribution"と言うが、モデルを使った attributionの解釈

には若干の注意が必要である。というのは、過去 100年の外部強制のデータ自体に不確定

性があるために、もしデータに誤差があった場合に、モデ、ルは間違った強制に対して不適

切な形で現実を再現していることになるからである。とは言え、異なる感度を示すパラメ

ータの組でこうした実験を行うことで、現実的な気候変化傾向をもたらすときの気候感度

がどのくらいである、といった考察も可能であるため、こうした過去の再現実験には大き

な価値がある。また、過去の気候変化の傾向を正しく表せないモデ、ルを使って将来へ「外

挿」しでもあまり意味がないことも確かである。
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戸1.01自舗髭曹+人a髭書

誌ω
e 
闘
属 0.0
吋
書
留
静心S

1875 

(c) 
1.0 

ρ 

語。s
e 
SOS 
4 
甥• 時-0.5

19∞ 

1900 

1925 1'50 
薗贋{隼]

1925 1950 
菌属[隼]

2000 

1915 2000 

(b) 
1.0 

ρ 

語。s
e 
岡

賢0.0

費
安

人aEWのみ

時-OS1875 w∞ 1'25 1'50 
薗贋[隼!

(d) 

p 1.01舛留髭'なし

詰0.5

e 
回
雪。。
甥
!l' 
品心.5

1875 w∞ 1925 1950 
酉眉[年]

1守75 2000 

1975 2000 

図5 気候モデ、ル MIROCに、 19世紀後半からの自然起源および人為起源の外部強制のヒ

ストリを与えて積分した結果得られた、全球平均の地表気温の時系列(黒線)と、観測された

時系列(赤線)0(a)自然起源、人為起源ともに与えた場合、 (b) 自然起源のみ与えた場合、

(c)人為起源のみの場合、 (d)外部強制を一定に保った場合。影はアンサンプルにもとづく

誤差の目安。 Nozawaet al. (2005)より。
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3. 気候モデリングの現状

さて、本節ではこれまで、に述べた気候モデ、ルを使った気候研究の具体例を紹介する。

つは社会的関心の高い温暖化「予測J5についてであり、もう一つは気候モデリングのより

本質に関わる多重スケール相互作用の例として、対流活動の組織化をとりあげる。

3 -1.例①:温暖化「予測」

皆さんもご存知のように、現在の地球温暖化「予測Jは、 IPCCがオーソライズして国際

共同体制ですすめる巨大プロ、ジェクトである。本稿の目的は温暖化「予測Jの詳細を論じ

ることではなく、それをネタに現在の気候モデリシグの発展と課題を描写することにある。

というのも、世界の気候モデリングコミュニティでは、 IPCCへ温暖化シナリオ実験のデー

タを提出することを重要なミッションと位置づけており、モデル開発の主眼もそこにおか

れているためである O

A 1 b(2.071 -2100) 
-20C3hA(1971-2000) 

為朝時

Al b(2.071-21 00) 
-20C3hA(1971 -2000} 

図6 気候モテ手ル MIROCで得られた、今世紀後半の(上)地表気温および(下)降水量の全

盛期後半からの変化量。右図は全球平均気温の推移。 IPCCシナリオ Albにもとづく。K-l

報道発表資料より。

一例として、図 6にMIROCの計算した今世紀後半(2071'"'-'2100年)時点での気温と降水

量の、 20世紀後半からの変化量を示す。気候モデ、ルが今よりも未熟だ、った頃に比べると、

IPCCに提出されている最先端の気候モデ、ルで、は、こうした変化の分布は定性的に収束する

ようになってきた(後述するように定量的にはまだ大きくばらついている)。すなわち、高緯

度陸域での顕著な昇温や、赤道近傍で、の降水量の増加、などである。

5 日本語では予測ということが多いが、 "projection"(将来への投影)が正確な語で、すなわち温暖化「予測J

は他の短期気候変動の予測とは意味合いが異なる。
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モデ、ルの発展と課題に移る前に、 Heldand Soden (2000)に従って温暖化の基本的メカニ

ズムを簡単におさらいしておこう。温室効果は本質的には鉛直 1次元の過程で理解できる

ので、図 7のように対流圏で温度減率([三 -dT/dz)一定という理想的な気温分布を考える。

気候が平衡状態にあると考えると、 2-2.のEBMをさらに緯度でも平均した O次元EBMを適

用して、大気上端での太陽放射SとつりあうRを射出するような有効放射温度乙がただ一つ

求まる。仮にS=240W/m
2
とすると、そのときの射出温度は乙=255Kとなり、図 7(左)で

z ごみ(約 5km)というのがその温度を与える有効射出高度になる。有効射出高度は、均質だ

と仮定した大気層全体を代表するような高度であり、惑星放射に対する大気の光学的厚さ

に依存する。いま、大気中のCO2濃度が倍になったとすると、大気は惑星放射に対してより

不透明になり、有効射出高度は 150mほど上昇する。 rに対流圏の典型値 6.5K/kmを用いる

と、有効射出温度は約 lK下がり、 Rはステファン・ボルツマンの法則に従って約 4W/m2減

少する。このとき、再びエネルギー平衡になるためには、新しい有効射出高度での温度が

lK上昇しなければならない。最初に温度減率一定と仮定しているので、これは地表温度も

同じく lK上昇することを意味する。これが最も簡単な温暖化のメカニズムである。

気温源率1'1ま
対流圏で一定
と仮定

。N
T
U
M
U
N

脳
陣

圏界面菌界面

気温源率1・は

対流圏で一定
と仮定

Te Ts Ts+L¥Ts Te Ts Ts十ゐTs
気温 気温

IOIl 

図 7 温室効果を説明するもっとも簡単な鉛直 1次元モデ、ル。

実際には、気温の変化に伴って、気候システムの他の要素も変化し、それが放射収支を

さらに変える、というフィードバックが存在する。太陽放射、惑星放射に影響する代表的

な要素は、 C02濃度(G= log2 CO2で定義する)に加えて、水蒸気q、雪氷被覆I、雲量C、で

ある。従って、 0次元EBMの平衡解は

S(q，IラCヲ… ) =R(TヲGラqラC，.・.) (5) 

を解いて得られる。気候変化時に再び、放射エネルギー平衡になる、すなわち d.S=d.Rが成

立するとき、仮に q、I、Cが変化しなければムs=Oである。よって、

δ R δ R  
"::':"::"dG+一一dT=O
δG oT 

(6) 

を変形して、気候感度(C02濃度が倍になったときの温度変化)が以下のように決まる。さき
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ほどの議論から、 λ。=lKと見積もることができる。

dT dR /δIR 
/一言み (7) 

dG dG/θT 

全ての内部フィードパックを考慮したときの気候感度は、同様に

dT ん
''tJ (8) 

dG 1ーん-s1-βc一β.

ただし

州委一塁)芽/芸 (9) 

はフィードパックパラメータと呼ばれるファクタであり、介在する要素ごとに異なる。 2-2.

で述べた大気 GCMのパラメタリゼーションによって変わってくるのがこの部分である。し

かしながら、これらのうち、最大の温室効果気体である水蒸気のフィードパックに関して

は、気候モデルが比較的 robustに扱える過程であり、モデル問で大きく違わないのではな

し1かと考察される。現実大気中では相対湿度Hはあまり変動しないことが知られているが、

仮に Hが一定とすると、 (9)の水蒸気フィードパックパラメータは

ρ 8H(θIS dR i des(T) / dR 
β=一一|一一一一|一一一一/一一 (10) 
r-q p lθqθq) dT /δT 

と書き直せる。ここでesはクラウジウス・クラベイロンの関係で決まる飽和水蒸気圧で、ある。

放射の気温・水蒸気依存性は放射伝達計算から求められ、 (10)より βq勾 0.4という値が得ら

れる(すなわち、水蒸気フィードパックは、 CO2濃度倍増に対する気温上昇を l.7倍に増幅す

る)。一方、人工衛星データなどからんを見積もる試みも多くあり、そこではん符 0.38と

なる。この一致と、現在の気候モデ、ル群の推定する温度上昇と初期のH一定と仮定した放射

対流平衡モデルの結果(例えばManabeand Wetherald 1967)があまり違わないという点が、

上記の推察を裏付けている。

(a) 4l 
一一朗PHE'CP'-2

(bl e 
-e“自治

一一-CCSMIES 
←→ CCSM・ES2

ò~、 e 一-COCMI 
• CSOOl.'kl 

§@ E ・cmA唱。

- [<EP:;U 
EO胡M3'凶自

F口叫r.wfor可'1'.
ー-GF:Jl FlI&・
ドー-<調F::tl.J"""'J_(

C~見目P

一-GO岨宰

自ー-t恒国a.J2

--- ... 副，，!，J

ー一-1rE"....oI::九T
一一 M町1

一-t.lFJ2 
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80 

図 8 19の気候モデ、ルで、計算された、 C02漸増実験(年率 1%で増加させる)における(a)全球

平均気温および(b)全球平均降水量の時系9ljo黒線はモデル平均。 70年目に大気中C02濃度

は倍になる。 IPCC(2001)より。
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さて、気候モデルによる温暖化「予測」に戻ろう。前述の議論で、気候システムに働く

フィードパックが水蒸気だけならば、モデル間で温度上昇の大きさはあまり違わないと推

測されると述べた。しかし、実際には、 CO2濃度漸増実験の結果(図 8)が示すように、 CO2濃

度が倍になる時点での気温上昇は 1"'3Kと、 300%もの開きがある。全球平均降水量に至つ

ては 600%以上である。この感度のばらつき(=不確定性)がなぜ生じるか、この結果をどう理

解すればよいか、が気候モテ、ルの課題の第一点である。

「予測」結果のばらつきを系統的に理解するための面白い仮説がAllenand Ingram (2002) 

によって提出されている。温暖化で対流圏が暖まると、クラウジジ:ウス.クラべイロンの関係係、

で

気温変化のばらつきに従属する、というのが図 8のシンプルな理解で、ある。確かに、図 9

に見られるように、気温変化と降水量変化は有意な正の相関を示す(気温上昇の大きいモデ

ルで、は降水量増加も大きしウが、その最小二乗直線はクラウジウス・クラベイロンの式から予

測される変化よりも傾きが小さく、 lK程度の昇温で、は降水量はほとんど変化しない。Allen

and Ingram (2002)は、図 8の直線の傾きは、クラウジウス・クラペイロンという熱力学の

拘束条件ではなく、大気一地表面系のエネルギー収支

M+LM=M (11) 

で決まると提唱する。ここでLは凝結の潜熱、.1pは降水量変化で、ある。これが本質的に正

しし、か否かはさらに検証する必要があるが、気候モデ、ルの不確定性を気温に縮約で、きると

いう意味で有用な考えである。

九
234  
T emperature change 0く)

.. . 

s 6 

図9 複数の気候モデルにおけるC02濃度倍増時の全球平均気温変イじ(横軸)一全球平均降水

量変化(縦軸)の関係。赤三角は、大気GCMIこ運動のない海洋モデルを結合したモデルによ

る平衡応答、緑は標準気候モデルのC02濃度漸増実験のtransientな応答を、青はそれを平

衡応答として修正したものを示す。破線は気温、降水量変化の確率分布。黒破線は降水量

変化がクラウジウスークラベイロンの式に従うとしたときの両者の関係。Allenand 
Ingram (2002)より。

-496-



「環境物理学一先端境界領域の創出へ向けて-J

では、気温上昇幅のばらつきは何に起因するのだろうか? 一つの要因は初期値依存性

である。気候システムは気象と同様に非線型過程を内包する複雑系であるから、温暖化「予

のような強制問題においても初期値の誤差による不確定性が存在する(それ故、各モデ

ルは異なる初期値から数メンバーのアンサンプ、ル積分を行って SIN比を高めようとする)。

しかし、それよりも大きな要因は、 2-2.で述べたとおりモデルに組み込まれているパラメタ

リゼーションの違いである。放射計算に用いる大気微量気体成分の光学パラメー夕、雲の

取り扱い、境界層の乱流クロージャーの精度、等々、スキームの組み合わせに応じてモデ

ルの気候感度は図 8のばらつきを生じる程度に十分変わり得る。

気候システムモデ、ルは、 EBMと比べ巨大な自由度をもっ。そのため、平均気候、高次モ

ーメント、気候感度が全変数についてベストであるようなモデルは現実的に作成不可能で、

ある。従って、仮にモデ、ルの系統誤差を小さくすることはできても、初期値および、パラメ

タリゼーションに起因する不確定性をゼロにすることはできない。すなわち、温暖化「予

測j は確率的になることが避けられない。では、図 8のばらつきを将来の気候がとり得る

確率分布だと考えてよいのだろうか。答えはノ一、である。解の確率分布推定のためには、

各サンプルが独立にとり得る気候システムの挙動を表す必要があるが、 IPCCに提出された

全てのモデルは、観測データに経験的にフィットするようにパラメータを選んでいる。す

なわち、図 8のばらつきから、気温変化の確率分布を(そもそもサンプルが少ないので強引

に)推定すると、それは過小評価になることを示唆している。
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図 10 climateprediction.netが行ってい

る実験的気候変化予測の例。 (a)2017の物

理アンサンブルから求めた、 C02倍増実験

時の全球平均地表温度の頻度分布(色がパ

ーセンテージで確率を表す)および、 (b)

414の実験に絞って同様の分布を描いた

もの。横軸は年で、 31年目に突然大気中

C02濃度を倍増している。 Stainforthet al. 

(2005)より。

1.11" 
D.09fi 

そこで、一つのモデ、ルで、パラメータにランダムな摂動を与えた多数の組を作り、アンサ

ンブ.ル積分を行って気候変化の確率分布を推定しようという試みが行われている(Allen

1999)。これは、“perturbedphysics"もしくは物理アンサンブ‘ルと呼ばれているが、面白い
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のは climateprediction. netというイギリスで始まった試みである。これは、世界中のボラ

ンタリーな人々に各々少しだ、けパラメータの違う気候モテ、ルを配布して、家庭の PCで温暖

化実験を(パックグラウンドで)実施した結果を集計し、不確定性を定量化しようというもの

である。 2006年 9月現在、 61，623台の PC上で数値実験が実行されている(文献リストに

URLがあるので、興味のある方は参加してみては?)。図 10は、 climateprediction. netが

2005年に報告した気候感度の確率分布推定結果であるが、これによると気候感度の幅は 2K

'"'"'l1Kと、 IPCCのマルチモデル・アンサンプルよりもやはり広くなっている。こうした試

みは最近始まったばかりで、今後も発展すると見られるが、一つの課題はパラメータ摂動

の与え方であろう。現在は、「揺動させるパラメータの組と各パラメータの変化幅は『エキ

スパート』により J決定される(Murphyet al. 2004)が、気象予報における誤差成長理論を

考えれば、より客観的なやり方で、「最も誤差の成長するパラメータ摂動Jを求めることが

できるのではなし 1かと考えられる。

さて、温暖化「予測」における気候モデ、ルの第一の課題は気候感度と不確定性であった。

それと並ぶ課題が、高次モーメント予測である。特に、頻度分布のテールに現れるような

extremeな事象の統計が、どこまで「予測」できるのか、が間われ始めている。具体的な

例は、豪雨である。温暖化「予測」では、個々の豪雨がいつ生じるかはもちろん分からな

いが、例えば日本で発生する豪雨の平均頻度、平均強度が 10年 20年という時間スケール

でどうなるのか、は「予測」できる可能性がある。この問題は 3・2.でさらに取り上げるが、

地球シミュレータ上で従来よりも高解像度の気候モデ、ルを実装した日本の研究グループの

貢献が大きい。高解像度化と言っても、 250kmの大気 GCMの格子を 100kmまで小さくし

た、というくらいなのだが、たかがその程度というかなれ、表現できる大気循環の構造や

境界条件は目に見えて向上し、降水頻度分布のテールには確かにインパクトが現れる。図

11は、日本付近の地形と強し 1雨の年間日数分布を、現実(左)と 100km(中)、 250km(右)格子

の気候モデルで、比較したものである。地形表現の違いは当然としても、強い雨の日数が高

解像度モデ、ルでは観測と同様多いところで 6'"'"'7日あるのに対し、低解像度モデ、ルで、は 1日

しかないことが分かる。これは、南北幅の狭い梅雨前線が 100kmの格子でよく表せるよう

になったことが大きい。

高解像度化のご利益は、海洋においてより著しい。先に述べたように、海洋では流体層

の厚みと成層構造の違いにより、渦の変形半径が小さし、(数十 km程度)。このため、従来の

気候モデルで、用いていた 10 x 10
程度の海洋 GCMでは、衛星画像に見られるような(シア

不安定、傾庄不安定などで発達する)中規模の渦がまったくといってよいほど表現できてい

なかった。これが、例えば K-lの高解像度気候モテ、ルのように 20・30km格子の海洋 GCM

に変わると、渦が自生し、渦による混合、熱・運動量輸送がモデ、ルの気候をより現実に近

づけるように働く。
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図 ll(上段、左から)現実の地形および高解像度、低解像度の気候モデ、ルで、表現される地

形。(下段、左から)観測された日雨量 50mm以上の強し、雨の年間日数、同様の日数を高解

像度、低解像度の気候モデルで、計算したもの。Kimotoet al. (2005)よれ

3 -2. 例②:熱帯対流活動の組織化

引き続き、解像度話である。

事

5 

4 

3 

~2 

気候モデルの解像度を上げることで、それまで陽に表現できなかった現象(台風、梅雨前

線、海洋中規模渦、などなど)がシミュレートできるようになれば、それは確かに進展であ

る。しかし、気候モデリングにおいてより本質的なのは、そういったメソスケール

(くくlOOkm)現象を解像することで、大規模場がどう影響を受けるか、言し、かえればグリッ

ドーサプグリッドスケール間の相互作用が気候システムにとってどこまで重要なのか、と

いう疑問を明らかにすることである。その好例が、マデンージュリアン振動(MJO、季節内

変動という意味の ISVという語も使われる)と呼ばれる熱帯大気の大規模擾乱である。

MJOは 1970年代はじめに発見された現象で、赤道を中心に東西 10.000kmを超す大き

なスケールの風・気圧場の変動が、積雲対流活動の変調を伴いつつ 30'""'60日の時間スケー

ルで、東へ伝播するとしづ特徴をもっ。 MJOの本体は、対流活動と結合した大規模大気波動

である、というのが共通理解なのだが、 Nakazawa(1988)の衛星解析以来、現実はもっと

複雑な秩序を形成することが分かつてきた。

図 12は、赤道に沿った大気上端の惑星放射(熱帯では対流活動の指標として使われる:光

学的に厚い積雲があると、雲頂からの射出が多くなり、雲頂の高し、=気温の低い雲がある場
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所では値が小さくなるため)の経度一時間断面図である。対応する気圧などの大気場で見る

と、 5月終わりから 7月始めにかけて、対流活動の活発な MJOが西太平洋を通過すること

が分かるが、図に示されている対流活動は、それよりも東西スケールが小さく、 4度ほど東

へ向かうピークがある。 Nakazawa(1988)は、これをさらに高解像度の衛星データで拡大

してみたときに、外とは逆に西へ向かう小規模の対流雲群があることを発見し、一番大き

な構造である MJOの中に、東進するスーパークラウドクラスター(超雲群)、西進するクラ

ウドクラスター(雲群)が階層的に埋め込まれていることを図 13のような模式図で明快に説

明した。

F 

図 12 (左)衛星 NOAAが観測した、赤道における大気

上端の長波放射の経度一時間断面図。(右)左図の黒枠を

衛星ひまわりの高解像度で拡大してプロットしたもの。

赤矢印は東進する超雲群を、青矢印は西進する雲群を

表している。 Nakazawa(1988)より。

HIERARCHY OF INTRASEASONAL VARlA nONS 

lC蹴lO a以)0蜘
WIIII・一一ーE嗣

図13 MJOに埋め込まれた対流活動の階層

構造を説明する模式図。 Nakazawa(1988) 

より。

こうした秩序構造が、 MJOを理解する上でどこまで本質的であるのかは、気象学の長年

の疑問である。積雲をパラメタライズした(クラウドクラスターを解像しなしす初期の大気

GCMで、スーパークラウドクラスターの再現6に成功したHayashiand Sumi (1986)の研究

があるので、少なくともスーパークラスターは多重スケール相互作用がなくとも存在し得

るということは言える。しかしそれとて、パラメタリゼーションの方法に大きく依存する。

気候モデ、ル相互比較の一環として、全球を海に設定した大気GCMの挙動を調べるプログラ

ム(r水惑星」実験)が行われているが(Nealeand Hoskins 2001)、提出されたモデ、ルの赤道

上の降水の時開発展は、まさにばらばらである(図 14)。半数程度のモデルで、はスーパーク

ラスターに当たる強い降水の帯が西進しており、東進を示すグループで、も頻度や強度はま

6 数値シミュレーションはNakazawa(1988)に先立つて行われたので、むしろ現象を予測した、というの

が正しい。
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図 14 水惑星」実験相互比較に提出された 8つの大気 GCMがシミュレートした、赤道

上の降水の経度一時間断面図。モデルの空間解像度はどれも 100'"'-"300km程度。

Williamson (2005，私信)より。

やはりスーパークラスター、ひいては MJO

はクラウドクラスターとの相互作用をきちん

と計算しないとシミュレートできないのでは

ないか、それを支持するのが同じ水惑星実験

に提出された Tomitaet al. (2005)による格子

7kmの全球モデ、ルの結果で、ある(図 15)。個々 ~15 。
の積乱雲のスケールが数 kmだからこれとて

も本当の意味で雲を解像しているとは言えな

いのだが、全球を 7kmの格子で覆う非静力学

モデルは世界初で、あり、地球シミュレータの

資源をフルに使ってやっと 1ヶ月積分できる

という力技である。

図 15には、他のモデルと異なり、非常にシ

ャープなスーパークラスターが現れている。

また、拡大すると西進するクラウドクラスタ
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図 15 図 14と同様、ただし解像度 7km

の非静力学モデルの結果。 Williamson

(2005，私信)より。

ーもある程度見えていることが分かる。この

ような超大規模計算をどう活用するのかはこれからの課題でもあるが、 1本の再現シミュレ
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ーションだけでなく、多数の数値実験が可能になれば、熱帯擾乱の自己組織化の問題に対

する答えが得られるかもしれない。

大気循環の多重スケール相互作用を解明するために、マルチスケールモデリングフレー

ムワーク(MMF)という手法も提案されている。これは、雲パラメタリゼーションの大家で

あるコロラド州立大の Randall教授が中心になってすすめているもので、 O(IOOkm)の大気

GCMの各格子に、図 16のように 2次元の O(Ikm)の非静力学モデ、ノレを埋め込み、両者を

相互作用させながら積分するものである。雲物理過程を陽に扱える雲解像モデルを、 GCM

にとって一種のパラメタリゼーションとして埋め込むので 「スーパーパラメタリゼーショ

ン」とも呼ばれている。 GCMの格子内部の雲をフルに 3次元で表現できないが、全球を

1kmの格子で覆うよりも計算資源ははるかに少なく済み、さまざまなバリエーションが可

能である点でサイエンスとしての工夫が感じられる。

図 16 superparameterizationの模式図。(左)低解像度の大気 GCM各格子(黒綿のメッシ

ュHこ、 100倍程度高解像度の 2次元モデノレ(赤線)をインタラクティプに埋め込む。相互作

用は格子中央の点でのみ表現される。(右)準 3次元への拡張。 2次元モデルは勾各方向に

配置され、 GCMの格子境界での移流も表現できるようになる。 Randallet a1. (2003)よれ

多重スケール相互作用の表現が重要である

ことは、上記のスーパーパラメタリゼーショ

ンを用いた水惑星実験の結果からも強く示唆

される(図 17)。全球 7kmのモデルとよく似た、

シャープなスーパークラスターが再現されて

いる。特筆すべきは、このモデ、ルの大規模場

の解像度は図 14のモデ、ル群よりも低いことで

ある(GCMの格子内部には、 500mの解像度で

2次元モデルが埋め込まれている)。このこと

は、現在の全球気候モデルを中途半端に高解

像度化するよりも、 MMFを採用するほうが、

こと熱帯擾乱に関しては優れた再現性をもっ

ということを示している。

ヮ“ハUF
h
u
 

80~ 

図 17 図14と同様、ただしスーパーパラメ

タリゼーションを用いた低解像度GCMの結

果。 Grabowski(2003)より。
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4. 気候モデリングはどこへ向かう?

前節で議論してきた、現在の気候モデルの抱える課題ーパラメタリゼーションの不確定

性と多重スケール相互作用の表現ーは、根幹で繋がっている。すなわち、時空間スベクト

ル上で、連続している地球流体現象を、有限の自由度で表しているがゆえに生じるエラーで

ある。図 18のような、気象現象の特徴的スケールを時空間軸上に配置した模式図は、気象

学の教科書の表紙裏などにあっさり載せられていたりするが、これをどうモデ、ル化するか

が問題の根底にある。現在の全球気候モデ、ルは、スベクトルの限られた領域しか陽に扱っ

ていないが、次世代のモデ、ルで、は、 1'"'""'2オーダー小さなスケールの現象(積雲対流まで)を

扱えるようになるだろう。これは、計算科学として工学的側面を強めている気候のサイエ

ンスにおける必然の流れかもしれない70

10日

時間
1 日

スJケレ

1時間

1分ー -
10・ 10U

10
1 

102 1 03 1 04 km 

空間スケール

図 18 代表的な気象現象のスケールを時空間軸上に配置したもの。赤い影は現在の気候シ

ステムモデルが陽に表現可能な範囲、青い影は次世代雲解像気候モデルのカバーするであ

ろう範囲を表す。

物理におけるモデ、ルの役割を、理解、再現、予測の 3つで、あると大まかに定義すれば、

超高解像度気候モデリングという方向は、確かに再現と予測の面では大変有効だと考えら

れる。また、細かくシミュレートして初めて見えてくる現象もあるだろう。それを後から

観測データで確認する、“modelleadsobservation"の例は多くある。一方で、超高解像度化

7 本稿で、は述べなかったが、陸上・海洋炭素循環、生態系、さらに都市や人間活動までを含む「統合地球

システムモデル」というもう一つの流れもある。
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が我々の気候システムに対する理解をどう促進するかは、「とりあえずがんばって計算しま

した」的な現時点では不透明である。超高解像度計算は決定的に計算機能力に依存するの

で、「持てるものと持たざるものj の格差ができるという危倶もあるし、世界最速のスパコ

ンでないとできない計算では、検証可能というサイエンスの前提も怪しくなる(これらはか

つての実験物理学のように、巨大化した科学分野には共通する問題であろうか)。一つの考

えは、そうした超高解像度モデルを「リファレンスj として用いることである。もし、モ

デル化による理解というのが、複雑多様な自然を我々の頭で理解しやすいように体系化す

る作業であるならば、最大自由度をもっ数値モデ、ルは、理論的あるいは概念的「モデルj

と常にセットで使われるべきだろう。超高解像度気候モデルが排してゆくパラメタリゼー

ションは、異なるスケール間の決定論的相互作用を方式化する、という意味で自然の体系

化にはむしろふさわしい。従って、超高解像度気候モデリングは、グリッドスケールから

サブグリッドスケールへの制御、および逆方向のフィードパックがどのように働くかを詳

細に調べる手助けをし、さらにパラメタリゼーションのベースである「スケール分離jが、

気候システムを記述するのにどこまで妥当なのかといった基本的な間いに答えられるよう

に発展することが望ましい、というのが個人的な考えである。

図 19 人工衛星 TerraのMODISセンサから得られた水平解像度 5kmX5kmの地表反射

率の画像(白い部分は全て雲)。我々は遠からず、このように微細な雲分布をシミュレートで

きるようになるだろう。しかし、そのときシミュレーションはどのような意味をもつだろ

うか?

5.おわりに

本稿で述べた気候モデリングの課題ー特に「全てを解像すればいいのか問題」ーは、我々

のコミュニティでは多くの人が既に認識しているものだと思う。しかし、それに対応する

確固たる方向性はまだ見えていないというのがおそらく現状で、とりわけ(筆者を含む)若手

が広い視野を獲得して新しい展望を開く努力をすべきだと考えている。現在の我々は、微

小スケールからものごとが組織化してゆく過程をつぶさにシミュレートできる計算機能力
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を有することに感謝すべきだが、それを理解するための「モデル」は計算機能力に頼って

いてもできない、ということを常に意識しているべきだろう。

最後に、研究会にお誘い下さった神戸大学の蛇名邦禎先生にお礼申しあげます。専門的

な話から一歩引し、て、気候研究をより広い物理の視野から眺めることで自分自身にも大変

よい勉強になりました。
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