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はじめに

地球大気を熱的なシステムとして見たとき, 第–義的には, 太陽からの可

視光域にピークをもつ短波放射によるエネルギーの供給と, 地球自体が宇宙

空間へ射出する赤四域にピークをもつ長波放射によるエネルギーの消失とが

つりあった放射平衡状態として, 現在の気候が維持されていると考えられる.

近年, 二酸化炭素量の増大に伴う温室効果による温暖化が議論されている.

温室効果は, 二酸化炭素のような温室効果気体が入射する短波放射に関して

はほとんど相互作用しないで素通しさせる–方, 射出されるべき長波放射を

大気中にトラップするため, 実質的な射出量を減らしてしまい, 結果として

地球のエネルギー収支が正になって温暖化が起きて再びエネルギー収支がつ

りあう温度まで加熱されるという現象をいう.

しかし, 放射平衡では大気下層の構造を説明することはできない. 長波放

射だけによって大気下層の温室効果気体量の多い領域で上方へエネルギーを

運ぼうとすると, 大気の鉛直温度勾配が大きくなって力学的な成層不安定が

おきてしまうのである. この不安定を解消するように, 対流が発隼する. 対

流は現実の大気中では積雲として観測されるが, この対流活動が大気下層に

形成される対流圏の成因である. したがって, 下層大気の熱平衡を議論する

ためには, 放射過程だけではなく, 力学的な対流過程を考慮する必要がある.

大気中におけるこれらの両方の物理過程を考慮した熱的つりあいを放射対流

平衡という. 放射対流平衡に関しては数値モデルを用いた多くの研究がなさ

れている. Manabe and Strickler(1964)に始まる最初のタイプは, 対流調節モ

デルである. これは鉛直 1次元モデルで, 放射平衡大気の下層の部分に本来
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形成されるべき対流圏を仮定し, 対流圏内では適当な断熱温度分布を与える.

大気下端温度や対流圏の上端である圏界面の高さは, 系の放射収支がつりあ

うように決定される.

ところが, 対流調節モデルは温度勾配という積雲活動の結果は取り込んで

はいるものの, 積雲自体の物理過程は表現されていない. このような物理過

程の欠落を補うべくして構築されたモデルの例として, 積雲煙突モデルが挙

げられる. これは上昇域と下降域を区別するもので, 上昇域で下端から吸い

込まれた気塊が湿潤静的エネルギーを保存しながら積雲内を上昇し, 上端の

圏界面から周囲に吹き出して放射による冷却をうけながら下降流域を下降す

るという物理的描出をもつ. この\iota \varpi \Xi 合, 上昇流域の積雲内部では空気塊に含

まれる水蒸気が凝結するため, 潜熱 (凝結熱)が解放され, 上昇流は強化される.

その–方で, 水蒸気を落として乾燥した空気塊が下降域を降りてくることに

なる. Lindzen(1990)は, もし二酸化炭素量が増えて温暖化がおきても, その

ために強化される積雲対流がより多くの水蒸気を大気中から除去するため,

上昇流域に比べてすっと広い水平面積を占める下降流域が乾燥し長波放射が

有効に宇宙空間へ射出されるようになると考えられることを根拠に, 積雲に

よるこの水蒸気除去機構が, 二酸化炭素増大による温暖化を抑制する可能性

を示唆した.

上に述べたモデルは, いずれも鉛直 1次元のもので, 本質的に直接積雲対

流を表現することはできない. そのため, 対流調節モデルでは対流圏内の温

度勾配や水蒸気分布を, 積雲煙突モデルでは積雲内の質量フラックスなどを

積雲対流に関するパラメータとしてモデルの外部から与えなければならず,

任意性の混入する余地がある. さらに, 大気下層では二酸化炭素とともに水

蒸気が重要な温室効果気体であるが, 大気全域にわたってほぼ–定の混合比

をもつと考えられる二酸化炭素などの非凝結気体に対して, 水蒸気はその供

給輸送相変化などが強く力学的に支配されるため, 応答が非線形的であ

り予測が困難である. そこで実際に放射過程と対流過程を対等に扱える多次

元モデルを用いた放射対流平衡の本質的な現象の理解が必要とされている.

数値モデルについて

放射対流平衡状態の大気構造を得るために, 水平 128km, 鉛直 25kmの鉛直
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2次元平面内で, 大気中の放射過程と対流過程を明示的に扱うモデル (以下力

学的モデル)を構築した. ただし, 我々の目的は実際の大気を厳密にシミュ

レートすることではなく, 大気の基本的な物理機構を解明することにあるの

で, モデルは放射対流平衡を表現できる範囲でできるだけ単純化したものと

する.

放射過程については水蒸気と C02を想定した非凝結気体成分の 2成分が関与
する灰色長波放射のみを扱い, 散乱反射は考えない. 大気下端から供給す

る顕熱・潜熱・長波放射によるエネルギーフラックスの合計が, 地表に到達

する実質的な太陽からの短波放射フラックスの値に等しくなるように各水平
位置ごと, および各タイムスチップごとに地表温度を調節する. 地表は熱容

量が Oで飽和水蒸気によって満たされた境界を仮定したことになっているが,

大気中へ供給されるエネルギーフラックスの各成分への分配は大気自体がそ

の状態と運動により決定する. 大気上端から門外へ射出される長波放射に

よって系内のエネルギーが調節され, 時間の経過とともに漸近的に系は平衡

状態に近づく.

対流過程については大気を流体として扱い, 運動方程式を解くことによっ

て扱う. 方程式系は音波を排除した非弾性系を用いる. 時間発展する物理量

は渦度, 温度, 水蒸気混合比である. 水蒸気は凝結すると潜熱を解放した後

直ちに落下して大気中から除去されるとする擬断熱過程を仮定する. 大気中

の C02量に関しては, 対応する 1D放射対流調節モデルにおいて, 現実の大気

に近い大気構造を与えた場合 (Std), 二酸化炭素量倍増時として対流調節モデ

ルの大気下端が Stdにくらべて約 3K温暖化した場合 (Enh), C02量を極端に大

きくとった場合 (Xtr)のそれぞれに対応する吸収係数を与え, 大気の応答を調

べた. 初期値に対流調節モデルの平衡状態を用いた場合でも, 力学的モデル

の平衡状態に到達するためには, すべての場合で 160日から 200日にわたる時

間積分が必要である.

結果
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平衡状態では, 数時間の周期で数十分程度のライフタイムを持つ巨大な積

雲 (図 1)が間欠的に発達する. 大気下端には, 深い積雲対流の発達に関係なく,

常に浅い対流運動がみられ, 対流境界層 (CBL)が形成されている.

平衡状態での水平平均温度 (図 2)でみると, 対流圏中 上層部では, 従来用

いられている相対湿度を $-$定と仮定した対流調節モデルの結果ときわめて近

いものになる. しかし大気下端に形成される CBL内では水蒸気の凝結が起き

ないので, 温度勾配は対流圏中上層部での値よりも大きく, 乾燥断熱の値

をとる. CO2量を増やすと CB火よその厚さを増すため, この層の存在を考慮

していない他のモデルの結果とくらべると, 大気下端の温暖化がますます皇

図 2衡状態において 10日間にわたる
時間平均および水平平均をとった温
度の鉛直分布. 実線破線点線の
l釦こそれぞれ Std,Enh,Xtrの場合.
CO2量増加とともに, 大気の温度は
上昇する. 対流圏中層の温度勾配は
湿潤断熱のものと $-$致さぜることが
できるが, 大気下端に形成される対
流混合層内では乾燥断熱勾配をもっ
ているため, 大気下端では CO2が増
大するとともに温度上昇が加速され
る.

水蒸気混合比 (絶対湿度)が C02の増量に伴って増加する傾向は, 対流調節モ

デルと同様である. しかし, CBL上端を除き, 対流圏のほとんどで対流調節

モデルの値より小さくなり, その差は C02量が増えるとともに顕著になって

いる. 上昇流の軸と下降流の軸に沿ってみると (図 3), 大気の上昇流域では,

気塊が上昇するにしたがい, 積雲内の凝結によって水蒸気が除去されていく

ため, 水蒸気混合比は減少するようすが確認できる. 下降流域では, もし圏
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界面の気塊がそのまま下降すれば, 水蒸気量を変化する要因がないので, 下

Bf域の鉛直方向全域にわたって水蒸気混合比は $-$定に保たれるはずである.

しかし, 下降域でも対流圏中層では, わずかに絶対湿度が増えており, これ

は積雲の中心からの水蒸気の水平方向へのしみ出しによると考えられる. こ

のしみ出しは, 値としては小さいが, 以下に述べるように相対湿度の鉛直プ

図 3上昇流域および下降流域の中
心の鉛直軸に沿ってみた平衡状態
における時間平均水蒸気混合比の
鉛直分布. 値の大きな右側の囲線
が積雲の中心に沿ったもの, 値の
小さな左側の曲線は下降域の中心
軸に沿ったもの. 値の小さいほう
からそれぞれ Std,Enh,Xtr lこ対応し
ている. 下降域では, 気塊がその
まま下降するのではなく, 対流圏
中層でわずかではあるが湿潤化し
ながら下降していることが確認で
きる.

相対湿度は, CBL 上端と対流圏界面付近で極大値をとり, 大気下端と対流

圏中層で大きく減少する鉛直分布をもつ. CBL 上端の極大値は浅い対流に伴

う境界層上の雲水凝結域に, 圏界面付近の極大値は深い対流に伴う積雲に

よって水蒸気が除去される領域の上端に対応している. 対流圏中層では相対

湿度が減少しているが, 上昇流の軸と下降流の軸に沿って相対湿度をみると,

図 4上昇流域および下降流域の中心
の鉛直軸に沿ってみた平衡状態に
おける時間平均相対湿度の鉛直分
布. IOOJ%]に近い右側の心線は積
雲の中心に沿ったもの, 左側の曲
線は下降域の中心軸に沿ったもの.
下降流域の対流件中層に, 相対湿
度の値が 12[%]で鉛直方向にほぼ
定になる層が確認できる. この

定値は CO2の濃度によらない. こ
の層の領域が, 水蒸気混合比が鉛

. 直勾配をもっている領域に対応し
ている. .

(図 4), 下降流域では鉛直方向に相対湿度が–定の層が形成されており, その

相対湿度の値 (12%)は CO2量によらずほぼ完全に–致している. 大気は下層

ほど高温になっているが, 水蒸気混合比が, 積雲から遠方ほど, 上層ほど小
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さくなるような積雲を対称軸とする三角形の 2次元空間分布もつことにより,

固定した水平位置でみると水蒸気混合比が下層ほど増加して, 相対湿度を高

さ方向に–定に保っている (図 5,6).

方, 煙突対流モデルでは, 下降流域では下降する空気塊に含まれる水蒸

気混合比が変化しないため, 水蒸気混合比の空間分布は下降流域で鉛直方向

に–様で, 相対湿度は下層ほど低くなるはずである. これは力学的モデルの

結果が示す特徴とは異なっている.

力学的モデルの結果のように定常的に下降流のある領域で三角形の水蒸気

場が維持されるためには, 積雲が堅牢な煙突で覆われているのではなく, 積

雲からの水平方向への水蒸気のしみだしがなければならない. しかし, モデ

ル計算の結果が示す直接的な水平方向の水蒸気輿望には間欠的に成長する積

雲が作る強い擾乱が含まれており, 下降流域の水蒸気輸送に関して有意な傾

向がみられない. そこで, 比較的擾乱の少ない鉛直方向の流束を用いて間接

的に水平水蒸気流束を得ることにより, 三角形水蒸気分布の維持機構を確認

することができる.
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下降流域での時間平均した鉛直質量流束 (図 7)は, 煙突対流モデルが主張す

るような–様なものではなく, 基本的に下方ほど絶対値の大きい値をとる発

散場になっている. 連続の式

$- \frac{\partial \mathrm{u}}{\partial \mathrm{x}}=\frac{1}{\overline{\mathrm{p}}}\frac{\partial}{\partial \mathrm{z}}(\overline{\mathrm{P}}^{\mathrm{W}})$

から, この鉛直発散分を補うべき水平流速の収束分が得られるが, 下降流域

の中心で水平流速が $0$ であるという仮定をおいて, これを水平方向に積分す

ることにより, 擾乱の少ない比較的なめらかな水平流速場を再構築すること

水蒸気混合比 (図 6)とをかけあわぜれば, その点における擾乱成分を除く平均

的な水平水蒸気流束の近似値
$\langle \mathrm{F}_{\mathrm{q}_{\mathrm{X}}}\rangle\equiv\langle \mathrm{q}\mathrm{u}\rangle=\langle \mathrm{q}\rangle\langle \mathrm{U}\rangle$

が得られる (図 9). このようにして得られた水平水蒸気流束の水平収束分 (図

10)と, 実際のモデル計算の結果として与えられる鉛直水蒸気流束の鉛直発散

分 (図 11)とは, よい–致を示す. すなわち, 発散場をもつ鉛直水蒸気流束と,

積雲の側面からの収束場をもつ水平水蒸気流束とが相補って, 下降流域での

定常的な三角形の水蒸気分布を維持している. なお, 数値的安定性のための
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さらに, 温度の水平勾配は非常に小さいので水平方向の熱の輸送は小さく,

平衡状態の下降流域では基本的に放射冷却と下降流に伴う断熱加熱とがつり

あって熱的に平衡していると考えられる. すなわち, 「を気温減率として

$-( \frac{\mathrm{g}}{\mathrm{c}_{\mathrm{p}}}-\Gamma 1\mathrm{w}=-\frac{1}{\mathrm{c}_{\mathrm{p}}\overline{\mathrm{p}}}\frac{\partial \mathrm{F}_{\mathrm{R}}}{\partial \mathrm{z}}$

なる関係が成り立っているはずである. これを用いて, 時間平均したモデル

内の放射冷却場から期待される鉛直質量流束の場 (図 12)を得ることができる.
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このようにして得られた鉛直質量流束場は, 実際にモデルが計算結果として

与えている鉛直質量流山場 (図 7)と, 積雲の近傍を除いてきわめてよく –致す

る. このことは, 水蒸気分布を維持している流れの場が, 下降流域での熱的

平衡の関係において, 放射冷却場と整合的であることを示している.

結論

積雲対流を明示的に扱う力学的モデルの結果によると, 大気下端に対流混

合層が形成され, この層内での大きな温度勾配により, C02量が増大した場

合に, 対流混合層の存在を考慮しないものにくらべて, 大気下端での温度上

昇分が大きくなる. この “‘Sub-Cloud Layer $\mathrm{W}\mathrm{a}\mathrm{r}\min_{9^{\mathfrak{l}\mathrm{I}}}$とでもいうべき現象は,

これまでの放射対流平衡モデルによっては報告されていない新たな結果であ

り, 大気の底に住む我々にとっては温暖化問題の深刻な–面となるおそれが

ある. -方, 対流圏中層における平衡大気は積雲のイメージとしてよく用い

られている積雲煙突モデルのものとは異なり, 積雲を対称軸としてもつ三角

形の構造の水蒸気場を伴っている. このような水蒸気場を維持するために,

湿潤な積雲の領域から乾燥した下降流域への水蒸気のしみだしがあり, その

しみだしをつくっている水蒸気循環場は下降流域での放射冷却が駆動する流

れと強く結びついている.
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