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大気－水文諸過程を考慮 した単純なモデルによる気候変化の検討

The Study of Climate Change Using a Simplified Model with Combined 

 Atmospheric-Hydrologic Processes

中 津 川 誠1・M.L.KAVVAS2

By Makoto NAKATSUGAWA and M.L.KAVVAS

 This paper addresses the characteristics of climate change due to global 

warming using simplified climate model. The proposed model can take into 

account physics-based climate processes as well as the interactions between 

atmospheric and hydrologic processes in the mid-latitude. Since the present 

study simulates only the longitudinal climate change, the computational bur-

den can be significantly reduced. The vertically and longitudinally averaged 

mean temperature and mean water vapor content between 30•‹N and 50•‹N 

latitudes are considered as atmospheric state variables, while soil and sea tem-

peratures and water storage amount are considered for describing the behavior 

of hydrologic systems. Special attention is directed to the investigation of the 

various effects on the global warming using this model. The climate changes 

due to increasing CO2 are investigated in some numerical experiments. 

 Keywords: climate change, global warming, simplified climate model, 

atmospheric-hydrologic processes

1. ま えが き

本報告 は、大気 と水文諸過程の相互作用 によって形成 される気候 システムを、簡単なモデルによって

再現 し、その特性を調べ ようとした ものである。これまで、地球規模の気候変動 について は多 くの研 究

者 によって、著 しい時間を費 やされて研究 されてきた。最近 は最先端のスーパーロンピュー ターを駆 使

し、地球の大気を3次 元 メッシュで分割 した大気大循環モデル(GCM)に よ って、将来の気候変動を

再現す る試みがなされている。 さらに、これに海洋や水文諸過程の影響を加えたものも検討 されてお り、

3次 元のCCMは 、現時点で最 も信頼性のお ける気候変動の シミュ レー ションができるモデル となって

いる。 しか しなが ら、少 なくとも数十年 というリー ドタイムの予測計算には、多 くの計算時間 と容量を

必要 とす るので、多数 のパター ンの数値実験を行 って結果を比較検討するとい う用途には不向きである。

ここで提案するモデルは、北緯30度 か ら50度 にかけての中緯度地方にお いて、緯度方向および高 さ方

向に平均化 された変数を用いた経度方向のみの1次 元モデルとなっており、計算 のための負担は著 しく

軽減 されている。この中で扱われる変数は、大気温度、大気水蒸気量、地温 ない し海水温 と地上 ・地下水

分量で、それ らを決定す るため、短波放射、長波放射、顕熱 ・潜熱輸送、降水、蒸発散 といった大気 ・水

文の物理的諸過程がモデル化 されてい る。 さらに、上記のモデルを用いて、い くつかの シミュレー ショ

ンを行い、今後懸念 される二酸化炭素の増大にともなう気温変化 や降水量 ・蒸発散量な ど水文要因の変

化特性を調べたので、その結果 について報告す る。

2. 基 礎 式

モデル中で用いられる式 は表-1で 示 される。以下、表中の式を参照 しなが ら、基礎式 とパラメタ リゼー

ションについて解説す る。
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表-1 基礎 式 ・変数一覧

(基礎式)

大気熱収支 (1)

大気水収支 (2)

土壌 ・海水熱収支 (3)

地上・地下水収支 (4)

(諸変数)

ロス ビー波 速 (5)

地表面熱収支 (6)

標高 ・気圧関係 (7)

温度・標高関係 (8)
雲量 (9)

長波放射収支関係

(10) (11)

(12) (13)

(14)

(15)
(16)

(17)

(18)
(19)
(20)

(21)

短波放射収支関係

(22) (23)

(24) (25)

(26) (27)

(28) (29)

(30) (31)

(32)

(33) (34)

(35)

(36)
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顕熱フラックス

蒸発散能

蒸発散量

蒸発散係数

飽和水蒸気圧

水蒸気飽和混合比

降水量(凝結量)

(37)
(38)

(39)

(40)

(41)
(42)

(43)

T 大気温度

cp 等圧比熱

Lr 長波放射吸収量

ET 蒸発散量

ci ロスビー波波速

γ 気温減率

p0 基準圧力

w 水蒸気混合比

N 雲量

εi i層全射出率

pb 地上気圧

Cc 二酸化炭素濃度

εT 対流圏全射出率

S0 日射量

ψ 緯度

Aw 水蒸気吸収率

Di 雲層光学的厚さ

αs 地表面アルベド

ETp 蒸発散能

Wgmax 最大有効水分量

Ry 湿潤空気ガス定数

W 大気水分量

M 大気カラム重量

Sr 短波放射吸収量

C 降水量

U 主流流速

p 圧力

Is 地表短波吸収量

ws 水蒸気飽和混合比

εwi 水蒸気射出率

u*wi 有効水蒸気量

uwi i層水蒸気量

Δpi i層圧力差

εg 地表面射出率

W0 太陽定数

D 一年内日数

Ao オゾン吸収率

u*cloud 有効雲水量

Cd 顕熱バルク係数

Cdw 蒸発バルク係数

Wgmin 最小有効水分量

m 部分大気重量

Tg 土壌 ・海水温度

zg 有効層厚

Hg 顕熱フラックス

Rn 地表面放射収支

Li ロスビー波波長

z 標高

Rb 地表長波吸収量

Rd 乾燥空気ガス定数

εci 二酸化炭素射出率

u*ci 有効二酸化炭素量

uci i層二酸化炭素量

Fi i層長 波放射量

Ti i層温度

α 太陽高度角

Ss0 散乱領域日射量

α0 雲なし大気アルベ ド

Ns 散乱領域等価雲量

Vb 地上風速

wb 地上水蒸気混合比

es 飽和水蒸気圧

Δt 時間刻み

Wg 地上 ・地下水分量

cg 熱容量

L 凝結 ・蒸発潜熱

k 水分量逸散係数

β ベータ項

T0 基準温度

Fb 地表長波放射量

g 重力加速度

εoi オゾン射出率

pe 有効圧力

kc 換算係数

Fc 雲層長波放射量

σ ステファンボルツマン係数

δ 太陽赤緯

Sa0 吸収領域日射量

αc 雲 あり大気アルベ ド

Na 吸収領域等価雲量

Tb 地上気温

kE 蒸発散係数

ρb 地上空気密度

表-2 熱 と水蒸気の移流に関わ る波 の諸元
本モデルにおける基礎式 は、大気

温度(T)、 大気水蒸気量(W)、 地

温 ないし海水温(Tg)と 地 上 ・地下

水分量(Wg)に 関 して立て られてい

る。 この うち大気(対 流圏)温 度 は

熱力学 第一法則 を もとにした(1)式

に よって求 め られ る。上式 を実際 に

解 くときには、解 はい くつかの波 の

成分(フ ー リエ成分)の 重ね合わせ

として得 られ る。実際、中緯度付近

ではロスビー波に代表 される東西方

向に連なる波が出現 してお り、その波速 と主流風速の相対速度 として、擾乱の伝播速度は、(5)式 か ら理

論的に求め られる。この擾乱は西から東へ伝播 し、波長が長 くなるに従いCiは 小 さくな り、ある波長以上

では擾乱が伝播 しない定常状態 の場が出現す ることになる。ここでは、波長が3,000kmか ら10,000km
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の間の成分 を考えており、それ らの波の諸元を表-2に 示す。熱の移流は、この擾乱の伝播 にともな って

おこる。また、熱の発生 ・消滅 は長波 ・短波 の放射収支、顕熱 ・潜熱 フラックスの大 きさと向きによ っ

て左右 される。

大気水蒸気量の収支 は(2)式 に よって求め られる。大気中の水蒸気 も波動 として移流 してい くが、大

気下層付近の短 い波長の成分 ほど遅 く、上層付近の長 い波長 の成分 ほど速 く伝播す ることを考慮 して、

移流速度が決定 される。熱 と水蒸気の移流に関わる波の諸元は表-2に 示 される。大気 中の水蒸気は地上

か らの蒸発散によって供給 され、降水 によって失われ る。陸地ない し海洋の表面 における熱収支 は(3)

式 で計算 される。式中のRnは 地 表面 におけ る長波放射 と短波放射の収支をあらわす項で(6)式 で表 さ

れ る。 これ らか ら、地温ない し海水温Tgは 、大気 との間の放射収支Rnと 顕 熱、蒸発散に ともな う潜熱

のやりとりによって決定 される。なお、有効層厚zgに 関 しては、陸地で0.5m、 海 洋で70mと 設定 され

ており、海洋での熱収支 は、浅海層のみの熱収支が考えられていることになる。地上 ・地下水分量は(4)

式 で計算 され る。 この部分の計算 は、海洋部分 においてはスキ ップ され、水面か らの蒸発散量のみが計

算 される。式中右辺 のkは 水分量の減衰係数 を表 し、貯留水分量が流出などによって指数的に逸散 して

い くことを意味 して いる。 さらに この他 、蒸発散 による消失や降水 による供給が考慮 されている。

これ らの基礎式 は、変数 をフー リエ成分の重ね合わせと してあらわ し、フー リエ成分 に関する常微分

方程式と してか ら、差分化 して数値的に解 く。 このとき諸変数 は式中 に陰的に含まれ るため、緩和係数

法を用いて解が安定するまで、一連の計算手順 を繰 り返す必要がある。

図-1 モデ ル大気構造 と気候変動要因模式図

3. パ ラ メタ リゼー ション

先 に示 した熱収支式 や水収支式の発生 ・消滅項となる各項は、物理的 メカニズムをもとに、 さまざま

なパラメタ リゼーションが提案 されている。ここで は、そのよ うな既往知見 のなかか ら適当 なものが選

定 されている。モデル化する大気 は、図-1に 示 すよ うに、対流圏下層(地 表～500mb面)、 上層(500mb

面～200mb面)と 成層 圏(200mb面 よ り上)か ら構成 されるもの とす る。大気中 の気圧 、高度、気温

の関係は静水圧平衡 の式、状態方程式か ら(7)式 、(8)式 の ように得 られる。また、モデルの変数であ

る大気気温は、対流圏全 体を平均化 した量 と して扱われているので、対流圏各層 の気温 は、一定 の減率

(0.0042K/m)を 仮 定 して、平均値を分配 して決定 される。成層圏の気温は、放射収支が0と な る熱
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的平衡状態を仮定することで求 められる。雲 は、長波放射に対 して黒体 とみなせるため、大気放射収支

に大 きな影響 を及ぼすが、その発生の メカニズムはいまだ解 明されていない。 ここで は、雲量 を(9)式

の ように、大気相対湿度の経験的な関数 として表 した ものを用 いる。長波放射は、地球 の放射平衡温度

(255K)に よ り、約14μmの 赤外領域に波長 の最大値を もつよ うな放射で、赤外放射ともいわれる。 こ

の長波放射 は、大気中の温室効 果ガスといわれる気体や、雲な どによって吸収 され、放射 され る。温室

効果ガスの代表的なものは、水蒸気、二酸化炭素 と成層圏オゾンであり、モデルのなかで もこれ らの放

射吸収物質が考慮 されている。各層 における長波放射の放射 ・吸収は、ガスの射出率(emissivity)に

依 存す る。また、キル ヒホッフの法則 より、吸収率(absorptivity)は 射 出率 に等 しいので、射出率 を

求めることで、各層 の熱収支が算 出で きる。射 出率は、吸収 ガスの存在量を長 さの次元であ らわす光学

的厚さ(optical thickness)に 依 存 し((10)～(16)式)、 ステファン ・ボル ツマンの法則よ り長波放射

量が得 られる。 これ らによって各層での長波放射のバ ランスが考え られ、対流圏での吸収量(Lr,(17)

式)、 地 表での吸収量(Rb,(21)式)が 算 定 される。太陽光級温度(5,780K)に おいて、波長約0.5μm

に最大値 をもつような放射を短波放射 、または太陽放射 という。地球 に入射 した短波放射 は、水蒸気や

オゾンといったガスや雲で吸収 、散乱 を受 ける。 日射量は、緯度、太陽の位置な どによ って、時間の関

数 として日変化 まで得 られ るが、ここでは、計算の安定化のため、季節変化のみを考 えて(22)～(25)式

か ら算定 される日射量の日平均値 を用いることとす る。大気 に入射 した短波放射は(26)、(27)式 の よ う

に散乱領域、吸収領域に区分 され、水蒸気 ・オゾン、雲による吸収、大気 ・地表面 および雲 による反射

が考慮 され、対流圏 と地表での短波放射吸収量(Sr, Is)が(35)、(36)式 で求 め られる。顕熱 フラック

スは、(37)式 で示 されるバルク法を適用 し、地温 ・海水温 と接地層 の温度差、風 による熱輸送 を考慮 し

て算 出される。蒸発散量は、植生分布、蒸散量の詳細が明確でないことな どか ら、(38)式 の よ うなバル

ク法 で得 られる蒸発量で代表す ることとする。 この際、陸上では蒸発能を求 め、それに補正係数をかけ

て実際 の蒸発量 を算出す る方法 をとる((39)式)。 この補正係数 は地上 ・地下水分量 の多少によって決

め られ る((40)式)。 バルク法では風 による輸送や水蒸気混合比 の飽和値か らの差を考慮 して蒸発量 を

求 めるが、このとき必要な飽和混合比 は温度 ・気圧 の関数 として得 られ る。なお、海洋上 において大気

中の混合比が飽和混合比 より大 きい時は、(38)式 は水面上で凝結が起 きるように機能す る。ただ し、陸

上で は、凝結 したものが即座に蒸発 してい くとして、凝結作用は考慮されない。厳密 に降水量を求 める

には、水蒸気が凝結 して降水へと変換 されてい く際の雲物理過程 を考慮す る必要があるが、ここでは水

平方向に数百か ら数千kmに お よぶラー ジスケールの降水量を扱 うため、大気中での水蒸気凝結量 が降

水量 の近似値 として使えるものと考える。降水量は水蒸気が大気中で過飽和 となる条件の もと、(43)式

で算定 される。

4. モデ ルの適用計算例

モデルの適用計算 において は、北緯30度 か ら50度 の いわゆる中緯度地方 を対象領域 としてお り、緯

度方向 ・鉛直方向に平均化 され、経度方向 のみの1次 元の空間構造 を扱 ってい る。 ここでのモデル領域

の諸元は、経度方同 のグリッ ドサイズが1,000km、 周 囲長が約30,000kmと な ってい るので、30個 の

グ リッ ドを もち、陸地がヨー ロッパ ・アジア ・アメ リカ、海洋 が太平洋 ・大西洋で区分 され る領域か ら

構成 されるもの となっている(図-2)。 なお標高 について は、全球の緯度 ・経度毎 に整理 されている地

形情報か ら読みとった ものを使用 し、図示 したように ヒマ ラヤや ロッキー山脈などにより、熱収支上 に

地形の効果があ らわれ るように配慮 した。数値計算の時間間隔は、空間スケールに見合 う熱収支 ・水収

支の変化を勘案 し、計算上の不安定化 を防 ぐため、1時 間以下 としている。最初に、一定条件の もと約

100年 間 の予備計算 を行い、諸変数が安定化 したのを確認 して、その結果をモデル計算の初期値 として

用 いている。現状では計算時間間隔が1時 間で、積分時間が数十年 に及ぶ場合、ワークステーションク
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図-2 計算 対象領域の地形模式図

ラスの計算機 で、10年 あ たりの計算

に約24時 間 の時間を費や してい る。

1つ のケー ススタディー として、二

酸化炭素を現状の320ppm(1×CO2)

か ら突然 、倍増の640ppm(2×CO2)

ない し4倍 増の1,280ppm(4×CO2)

と した場合について計算を実施 した。

ここでは計算開始時を0年 と し、20

年 目の1月1日 に濃度を変化 させて

いる。図-3に は全大気の年平均熱収

支、すなわち(1)式 の右辺の年平均値

を示 している。これまでの知見か ら、

二酸化炭素の倍増 によって大気の受け

入れる熱量は4W/m2程 度 増加すると

予測 されているが、その傾向がモデル

によって再現 されている。なお、図中

の実線は1×CO2か ら2×CO2へ の 変

化、点線 は1×CO2か ら4×CO2へ の

変化 をあ らわ してい る。図-4は 全 陸

地面平均の地上気温について 、その

年平均値 を示 して いるが、二酸化炭

素の倍増 によって1度 程度 、4倍 増

によって3度 近 くの気温上昇が示 さ

れている。 これは、従来GCMで 計

算 されてい る二酸化炭素倍増時に全

球 で2～3度 程度気温 が上昇す るとい

う結果よりやや小 さいが、これは高

図-3 大気熱収支年平均値の変化

図-4 陸地地上気温年平均値の変化
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緯度地方 での著 しい気温変化 、特 に

雪氷域 の後退 によるアルベ ドの減少

を評価 した結果 にもよるものであり、

中緯度 のみをモデル化 し、また雪氷

域の変化 を取 り扱わない もの として

は、 この程度 の値 にな るか と思 われ

る。土壌温度 の変化 も地上気温 にほ

ぼ追随 してお り、同程度 の変化 を示

して いた。また、二酸化炭素 の増加

によって大気水分量は増加、地上 ・地

下水分量の変化 については傾向が明

瞭 にあ らわれなか った。

一方、次に水文的諸要素 についてみ

てみると、特徴 としては年平均値でみ

ると蒸発散量の増大、降水量に若干の

増加傾 向があ らわれている。ただ し、

夏期(6、7、8月)の 平均値でみる

と、蒸発散量の増加 と降水量 の減少

が うかがえる。 これは夏期 に渇水傾

向が顕著 となることを示唆 している。

夏期におけるこのような蒸発散量 と

降水量の変化 は、全陸地平均値 と し

て、それ ぞれ図-5、 図-6に 示 す。次

に場所的に蒸発散量、降水量 の分布

が どのよ うに変化 するかを示す。実

線が1×CO2点 線 が2×CO2の 場 合で

それぞれの状 態が安定 した時点での

計算結果を用 い、図-7に は夏期の蒸

発散量分布 、図-8に は夏期 の降水量

分布 を示す。特 に中央 ・東 ア ジア地

域 、アメ リカ大陸で蒸発散量の増加

が顕著である。 また、降水量 は若 干

減少傾向にあるため、これ らの地域

は温暖化 によって渇水傾向 とな るこ

とが示唆 され る。なお、冬期 におい

ては降水量 はほ とん どの場所 で増加

す る傾向 とな る。 ところで、気温 の

上昇 は二酸化炭素濃度 の増加 だけの

効果ではさほど大 きくな らない。例

えば、気温の上昇によって水蒸気量

も増加 して、 さらなる温室効果を促

した り、また、雲量 やアルベ ドの変

化 によっても気温 が上昇す る。 この

図-5 陸地蒸発散量夏期平均値の変化

図-6 陸 地 降水量夏期平均値(の変化

図-7 蒸 発 散量 の分布(夏 期)
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ような気温を さらに上昇 させて いく

メカニズム(正 の フィー ドバック効

果)が モデルの中で評価 されてい く

必要 がある。本 モデルで は、射出率

に係 わる水蒸気量は著 しく変動 しな

いものと仮定 し、相対湿度を一定に保

っことで算出される。すなわち、これ

か ら気温が上昇すると水蒸気量が増

加 し、正の フィー ドバック効果が働

くことにな る。ただ し、雲量 につい

ては経験的な式から算出 され るため、

その影響を評価す ることは難 しいし、

雪氷表面のアルベ ドは考慮 されてい

ないので、 これによる正 のフィー ド

バック効果は再現で きない。

図-8 降水 量 の分布(夏 期)

5. あ とが き

北半球中緯度の気候 システムを、経度方向のみの一次元モデルであらわ し、二酸化炭素濃度の変化 に

ともな う熱収支 の変化 を再現 した。特に、気温の上昇 によって大気中の水蒸気量が増加 し、 さらなる温

暖化が促進 されるような正のフィー ドバ ック効 果がモデル化 され、二酸化炭素濃度の増大による妥 当な

気温上昇量が得 られた。 また、水収支の変化 においては蒸発散量が、温暖化によって年間全体、夏期 と

もに増加傾向 となる一方、降水量は年間全体では増加 、夏期 には若干の減少傾向を示 し、夏期の渇水傾

向が示 された。

ここで検討されたモデルは将来予測を的確 におこな うとい った性質の ものではな く、ある種の シナ リ

オのもと、気候変動によっておこりうる環境変化の可能性を示唆 してい くものであ る。今後特 に、 ここ

で得 られた情報 を地域的な環境変化を扱 うモデル(例 えば流域 スケールの気象 ・水文 モデル)に どのよ

うに リンクしてい くかを考えてい く必要がある。
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