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夏.は じ め に

この2,3年,フ ロンによるオゾン層破壊や温

室効果ガスの増加 による地球温暖化 といった地球

規模の人為的環境変化が人類全体の健康や産業を

脅やかすおそれのあることが認識 され,そ のよう

な望ましくない環境変化に対処するため国際条約

が結ばれた り,あ るいはそれへ向けての努力が行

われたりしている。注 目すべきことは,こ のよう

な人類全体としての行動が科学による予測に基づ

いてなされている事である。オゾン層破壊の場合,

たまたまオゾン層保護条約成立 と同時期 に南極オ

ゾンホールが現われ,予 測が現実 となったが,前

か ら将来予測に立 って議論が進められていたし,

地球温暖化の場合は,ま だ明瞭な気候変化が観測

されていない現在,21世 紀末までの超長期予測に

立って二酸化炭素排出規制が議論されている。こ

のような人類全体 としての行動を起こす意志決定

の拠 り所は,数 値モデルによる環境変化について

の将来予測である。このような重要な役割を担 う

にいたった数値モデルはどのようなもので,そ れ

による環境変化の予測がどのようにして行われて

いるか,問 題点は何かを地球温暖化の場合につい

て説明したい。

II. 数値天気予報から大気大循環モデルへ

1. 数値天気予報の歴史

現在,気 候変化予測に用い られている気候モデ

ル(気 候 シ ス テ ムの数 値 モ デ ル)は,天 気 予 報 の

た め の大 気 の数 値 モデ ル か ら発 展 して来 た。 天 気

の変 化 は大 気 の物 理 状 態 の変 化 で あ る か ら,天 気

の予 測 をす る に は大気 の状 態 を支 配 す る物 理 法 則

に基 づ いて将 来 の状 態 を計 算 で求 めれ ば よい とい

う考 え は20世 紀 初 頭 に芽生 え,V. Bjerknesに よ

っ て 基 礎 方 程 式 が 定 式 化 され た 。1920年 代,L.

F. Richardsonは,そ の連 立 微 分 方 程 式 を差 分化

し,観 測値 か ら出発 して初 期 値 問題 として数 値 積

分 す る方 法 を具 体 的 に考 案 し,西 ヨー ロ ッパ域 に

適 用 す る こ とを試 み た。 しか し,当 時 は数 値 積 分

の計 算安 定性 の概 念 が知 られ て い な か った の で試

み は失敗 に終 わ った 。彼 は,こ の方 法 で実 際 に予

報 と して役 立 つ速 さで計 算 をす る シ ステ ム を考 え,

大劇 場 に数 万 人 の計 算 員 を集 めて メ ッシ ュ点 に配

置 し,指 揮 者 の号 令 に従 って 計 算 を進 め る とい う

夢 を描 い た。

1950年 代,プ リンス トンのInstittute for Ad-

vanced Studyで 電 子 計 算機 を作 製 したJ. von

Neumannは,こ れ を用 い て解 決 す べ き問 題 の一

つ と して 気 象 予 報 を 取 り上 げ,気 象 学 者 のJ.

Charneyら を集 め て プ ロジ ェ ク トを開始 した 。こ

の時 既 にvon Neumannは 将 来 気 候 を も計 算 で

き る だ ろ う事 を述 べ て い る。 当時,こ の グル ー プ

の一 員 で あ ったJ. Smagorinskyは,数 値 モ デ

ル に よ る研 究 の重 要性 を見 抜 き,1956年 とい う早

い時 期 に そ のた めの 固有 の研 究 所(General Cir-

culation Laboratory)を 気 象 局 の 中 に作 り,世 界

中 か ら優 れ た 人材 を集 め て長 期 的 展 望 の下 に研 究

グ ル ー プ を発 足 させ た 。1958年 に東 大 ・地 球 物 理

の博 士 課 程 を終 えた眞 鍋 淑 郎 氏 は,招 かれ て 直 ち
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に参加 し,以 来 グループの中心 として気候の数値

モデルによる研究で世界をリー ドして来ている。

研究所は,1968年Geophysical Fluid Dynamics

Laboratory(略 称GFDL)と 改称 し,数 値モデル

発祥の地プリンストンに移って,こ の分野の研究

で世界の中心 となっている。

2. 数値天気予報モデル

数値天気予報モデルの概略は次の通 りである。

大気の物理状態の短期間の変化を支配する方程式

系は,大 気の質量保存を表わす連続の式,流 体力

学の運動方程式,気 温の変化を決める熱力学第一

法則の式,水 蒸気の移動 と相変化による収支を表

わす式で,図1に 示すように書ける。(σ は鉛直

座標 として高さのかわ りに気圧を用い,そ れを地

表気圧で正規化 したものである。)こ の微分方程

式を気圧 ・気温 ・風 ・水蒸気の観測値を初期値 と

して時問積分するわけだが,空 間微分を扱 うのに

図2に 示すような3次 元的なメッシュを用い,差

分近似する方法 と,水 平面方向には球面の特殊性

から来る困難を避 けるため,水 平速度を流線関数

と速度ポテンシャル(ス カラー量)で 表わし,気

圧等 も合わせて球面調和関数に展開するスペクト

ル法 とがある。 この場合に計算効率の低下を防ぐ

ため,非 線形項は一旦格子点上の値にした上で計

算 し,ま た元へ戻すとい う方法が とられ,そ の際,

放射加熱 とか積雲対流による熱や水蒸気の輸送の

効果 も格子点上で計算 される。格子間隔は現在で

は100krn程 度,球 関数展開の全波数(Pnmのn)

の最大は100～150程 度(格 子間隔100km弱 に相

当)鉛 直は20層 ぐらいに分け,時 間積分のための

時間ステップは10分程度である。これは,72時 間

から長 くて10日間の積分をすればすむ天気予報の

場合で,10年 ～100年 にわたる長期積分を必要 と

する気候モデルの場合は,計 算機能力の制約のた

め そうはいかない。水平格子間隔は最近やっと

250krn(全 波数30)程 度になったばか りである。

図 1 大気大循 環モデルの基礎方程式 系(一 例)

鉛 直座標 として地表気圧 πで正規化 した気圧 σを用

いてい る。πの ほか,水 平速度V,温 度T,水 蒸気

混合比qが 変量であ り,上 か ら順 に,質 量保存 の式,

運動方程式,熱 力学方程式,水 蒸気 の連続 の式 を表

す。 F, Q, Sは,積 雲 対流,乱 流 な ど格子以下 の

現象の効果を表 し(Ω には放射 も含 む),こ れ を物

理的考察 に基づ く仮定(完 結仮 定)を おいて格子 で

表現 され る変量で表す(パ ラメタ ライズする)必 要

が ある。 この部分に大 きな任 意性 があ り,モ デルの

個性が生 じる。

図 2 数値天気予報に用い られる大気 モデル のメッシュ

気候モデルで も同 じよ うにメ ッシュに切 って地表面,海 洋の状態を全 地球について調 べる。
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数値天気予報は このように長い歴史を持つが,

1970年代まで計算機能力の不足と,初 期値のため

の全地球観測データの不十分さのため,予 報精度

が向上せず,経 験を積んだ予報官の予測を明瞭に

凌 ぐことができなかった。1980年 代に入ってこれ

らの問題は解決し,天 気予報 に必須の技術 となっ

ている。1970年 代まで水平格子間隔を300km以

下に出来なかったが,こ れでは温帯低気圧の挙動

を精度良く表現できない事が困難の一因である。

後に記す温暖化予測のための気候モデルは,最 近

の も のを除き,不 十分を承知で格子間隔500～

1000km(全 波数15)と いう粗いものを用いていた。

3. 大気大循環モデル

数値予報モデルで時間積分を延々と続けて行け

ば個々の温帯低気圧の予報 という意味では精度が

失われてしまうが,低 緯度 と高緯度の温度差によ

って数 日間隔で温帯低気圧が発生 し,そ れによっ

て南の暖気 と北の寒気の混合がおこり,同 時に上

空では偏西風ジェットが蛇行する,と いった大気

の運動や温度分布 の統計的平均状態(変 動度の統

計 も含め)は 再現されると期待 される。このよう

なモデルを大気大循環モデル(Atmospheric Ge-

neral Circulation Model,略 してAGCM,単 に

GCMと 言 うことも多い)と 呼ぶ。 この場合に

は,個 々の低気圧の挙動には余 り影響を及ぼさな

い低緯度と高緯度の日射の差や赤外放射強度とか

地表面での摩擦といったエネルギー源や散逸過程

が正 しくモデルに組みこまれていなければならな

い。大気大循環モデルの精度は,温 度の南北分布

とか中緯度偏西風,低 緯度偏東風 といった主風系

の位置や強さが如何 に実際に近いかによって測 ら

れる。

III. 気候モデル

1. 気候モデルへの展開

大気大循環モデルを長期間(季 節を 固定 して

100日 とか季節変化を考慮 して2～3年)に わた

って積分し,平 均 をとると大気大循環の特色が再

現され,そ れに伴 って赤道多雨帯,亜 熱帯の乾燥

帯,中 ・高緯度の多雨帯 といった"気 候'}を 特色

づける降雨量の分布 も再現 される。 さらに,チ ベ

ット,ロ ッキーといった大規模山岳や海水面温度

の分布 を境界条件 として与えることによって,イ

ン ド・東南アジアのモンスーンによる多雨域やヨ

ーロッパ西岸の高緯度でも温暖な西岸性気候 とい

った地域的特色 も実際に近 くシミュレー トできる。

しかし,こ れでは地球上の気候が何故こうなって

いるか,と い う問いに対する答 としては中途半端

である。何故なら,東 南アジアのモンスーンをも

た らす原因は赤道域西太平洋に存在する地球上最

高温を持つ暖水プールであるが,こ れは貿易風 に

よって生じた西向きの赤道海流によって太平洋上

で暖められた海水が推積 してできたものである。

大循環モデルで再現 された貿易風 と暖水 でプール

を作る貿易風 とが一致 している保証はないし,さ

らに暖水 を吹き寄せる東風の一部は暖水の結果作

られたモンスーンの風である。 ヨー ロッパの西岸

性気候も大気大循環によって駆動された暖流(メ

キシコ湾流)の お蔭である。 したがって,大 規模

地形はともかく,海 水温分布を境界条件 として与

えて気候分布を計算 したのでは,答 を半分知 って

問題 を解いたことになってしまう。大気大循環 と

海水温,海 流 とはどちらが原因どちらが結果 とい

うのでもなく,大 気 と海洋が 日射をエネルギー源

として相互作用 しながら形成されるものであるか

ら,大 気 ・海洋の物理状態を記述する方程式を連

立させて相互に矛盾のない解を求める必要がある.

このようなモデルを大気 ・海洋結合大循環モデル

と呼ぶ。

実は,海 洋物理学においては,黒 潮 ・メキシコ

湾流 といった大海流がどのようなメカニズムで形

成されるかを明らかにする目的で,地 球上の主風

系による応力を与え海水の運動方程式を数値的に

解 く海洋大循環モデル(Ocean General Circula-

tion Model,OGCM)の 研究がAGCMの 研究

を追 うようにして発展 して来た。プリンストンの

GFDLは この面でもパイオニアであり,世 界の

中心である。当然の事 として最初の大気 ・海洋結

合大循環モデルによるシミュレーションは1969年

にGFDLで 行われた。

「気候を計算する」 上でもう一つ忘れてはなら

ないのが陸地面 と雪氷である。大気大循環モデル
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において水蒸気量の変化を求めるには降水 と同時

に海面 ・陸地面からの蒸発を計算する必要がある

が,陸 地面からの蒸発は,そ こが湿っているか乾

いているか,植 生に覆われているか,積 雪がある

かによって異なる。土の湿 り具合や積雪の有無は

日射の反射率にも影響する。土壌水分量は降水 と

蒸発の差によって増減 し,蒸 発量は気温に左右 さ

れるか ら,大 気状態 と陸地面状態 もその間の相互

作用を取 り入れた連立問題 として解かねばな らな

い。結局,大 気 ・海洋 ・陸地面 ・雪氷の状態を相

互 に影響 し合 うシステムとして取 り扱 う必要があ

る。これを"気 候システム"と 呼んでいる。気候

システムとその要素間の相互作用を模式的に図3

に示す。気候は気温 ・降水など大気現象の長期的

平均であるが,大 気は熱容量 ・水蒸気保有量 とも

少ないので,そ の 長期的状態を支配するのは海

洋や陸地面状態である。したがって,暖 冬 ・冷夏

な ど気候の年々による違いの主たる原因は海洋,

陸地面のゆっくりとした変動にある。このように

考えると,気 候 とその変動の実態は気候システム

のダイナ ミックな振舞いにあ り,実 際に気候 とし

て観測される気温や降水は,気 候システムの状態

を表す相空間中のベクトルの大気軸への射影 と見

なすことができる。こうして,流 体力学に基礎を

置いた大気の 短期変動の研究から出発 して,気

候システムのダイナミックスとい う研究分野が発

展 して来た。 このような発展にはGFDLの 研

究,そ のリーダーとしての眞鍋博士の果たして来

た役割が大きい。気候モデルがど の程度実際 の

気候を再現 し得るかの一例 としてManche and

Stouffer(1980)に よる計算結果を実測 と並べて

図4,図5に 示す。

IV. 温室効果と放射対流平衡モデルによる地

球温暖化研究

気候モデルによる地球温暖化研究の現状を紹介

する前に,そ の基礎 となる温室効果 とそのエッセ

ンスを表現 した鉛直一次元放射対流平衡モデルを

説明 しよう。

1. 温 室 効 果

地球大気 は温室効果 を持つことが知 られている。

地球表面の温度は太陽から入射するエネルギーと

地表面から放射される熱放射がバランスするよう

にして決まるが,そ の温度は大気層の存在によっ

て,そ れがなかった場合よりも33QCも 高 くなっ

ていると考えられる。太陽からの入射は大部分が

可視光線で,大 気層に殆 ど吸収 されることなく地

表面に達 しそこを加熱する。一方,地 表面からの

図 3 気候 システムの概念図
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熱放射は4～100μmの 遠赤外域にあるが,こ の

波長域の中には大気中のH2O,CO2分 子の強い

吸収バンドがある。このため,吸 収帯での熱放射

は宇宙空間に直接放散されずに吸収 ・放出を繰 り

返 して密度の小 さくなった大気上層から流出する。

熱放射の波長域にはバ ンドの谷間で吸収 を受けな

い部分(大 気の窓)も あるので,全 体を大まかに

みると,丁 度一回完全に吸収される程度(光 学的

厚さ1)で ある。そこで,こ の状況をモデル化 し,

可視光は通すが遠赤外を完全吸収しかつその温度

で黒体 と同じに放射するガラス一枚で地表を覆 っ

た状態を考える。エネルギー収支がバランスする

条件 を求めると図6に 示すようになり,地 表面は

ガラス(大 気層)が 無かった場合の2倍 の熱放射

が可能な温度になることが分かる。実際の日射吸

収量をもとにガラスがなかった場合の温度 を計算

すると255Kと なるので,1枚 のガラスがある場

合は255×4√2=303Kと なる。実際には地表近

図 4 大気-海 洋混合層モデル によって再 現 された1月 の表面気温分布(上)と 観測か ら得 られた実際の

分布(下)。 温度 は絶対温度(K)。
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くの気温が高 くなると低温の上空 との間が不安定

になって対流が起こり,そ れによってもエネルギ
ーが上向きに運ばれ地表面は冷やされるので

,図

6の 最下端に示すような状態に落ち着 く。この結

果,実 際の地球表面温度は288K(15℃)と なる。

2. 放射対流平衡

地表面と大気の温度を決める基本的プロセスは

前記の通 りであるが,こ れをもっと詳 しく扱って

現実的な大気の放射 ・対流平衡状態での気温分布

が理 論 的 に求 め られ て い る。(Manabe and Stric-

kler,1964)具 体 的 に はH2O, CO2, 03の 赤 外

吸 収 につ いて の詳 しい 分 光学 的 デ ー タ を も とに放

射 伝 達 方 程 式 を解 き,ま た 日射 の散 乱,吸 収 も計

算 して放 射 過 程 に よ るエ ネ ル ギ ー収 支 を求 め る。

残 念 な が ら対 流 に よ る熱 輸 送 を き ち ん と定 式 化 す

る こ とは で きて い な い 。対 流 は,積 乱 雲 と して現

れ るが,そ の姿 を思 い 出 せ ば,如 何 に取 り扱 いが

難 しい か 想像 で き るで あ ろ う。後 に述 べ る3次 元

図 5 アメ リカ大気海洋庁 ・地球流体研究所の気候モデルに よって得 られ た6～8月 の平均降水量分布(上)

と対応す る実際の分布単位はcmday-1。 Manabe and Stouffer(1980)に よる。
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気候モデルでも大きなネックとなっている。この

研究では,対 流の結果 として決まった温度勾配に

なるとし,そ れを対流圏大気での平均値とする簡

略化が行われている。

上記のような鉛直一次元放射 ・対流平衡モデル

によってCO2濃 度の効果を論じた最初の論文は

Manabe and Wetherald(1967)の ものである。

その結果を図7に 示 してある。CO2濃 度 として

自然 レベル(300ppm)と その2倍 及び半分の3

つのケースについて温度の鉛直分布 を計算 したも

のである。自然 レベルの場合の結果は実際に観測

される鉛直分布 に非常によく合っている。図か ら

わかるようにCO22倍 の大気では対流圏全体で

気温が高 く,逆 に成層圏では低 くなっている。前

者 は温室効果の増加 によるものであることは言 う

までもない。成層圏では03に よる日射中の

線の吸収により高温とな り,CO2の 赤外放射が

それを冷やすように働いているのでCO2の 増加

により低温になる。CO2を2倍 にしたときの対

流圏及び地表の温度上昇は約2.4℃ と計算されて

いる。

3. 水蒸気変化のフィー ドバ ック

気温が上がると大気の含み得る飽和水蒸気量が

大きくなることはよく知 られた通 りである。 した

がってCO2の 増加 によって昇温すれば海面から

の蒸発によってH2Oの 量が 増えると予想され

る。恥0は 最大の温室効果気体であるから,そ

れによって更に昇温する。すなわち水蒸気量の変

化 を介 して,CO2増 加の直接の結果よ り温度上

昇が拡大する。 実は,図7に 示 した結果はCO2

2倍 時においてもその気温に対して相対湿度が現

状 と変わらないという仮定を置いてこの間接の効

果が取 り入れられていた。そ うしないでH2O彙

を現状 に固定したままCO2増 加の真接の効果

で 計算すると対流圏及び 地表温度の 上昇は

図 6 温室効果 の模式 図。(a)ガ ラス(大 気層)が

ない場合 。(b)ガ ラスが1枚 の場合の放 射平

衡 。(c)放 射 に加 え対流 による熱輸送が ある

場合。ΔT4は 温度Tで の黒体放射。

図 7 放 射 ・対 流 平 衡 に あ る大 気 温 度 の鉛 直 分 布 を

CO2濃 度 が300ppm, 600ppm, 150PPmの 場

合 に つ い て理 論 的 に 求 め た 結 果(Manabe

and Wetherald, 1967)。

887



1.3℃ となる。H2O増 加の正のフィー ドバ ック

が働 くことによって昇温は2.4℃ へと1.8倍 にも

拡大するのである。相対湿度不変 というのは,も

っともらしい仮定ではあるが,明 確な根拠はなく,

この大きなフィー ドバックに疑問を呈する研究者

もいる。

V. 気候モデルによる気候変化の推定

「地球温暖化」 問題は単に気温上昇の問題でな

く,温 室効果が引き起こす地球表層のエネルギー

循環の変化,そ の現れとしての大気循環 ・海洋循

環 ・水循環の変化,す なわち気候の変化の問題 で

ある。これは地球科学的観点で重要であるばかり

でなく,社 会へのインパクトとい う点でも例えば

降水量の変化 は気温の変化 と同等あるいはそれ以

上に重要であると思われる。このため,気 候モデ

ルが世界中の多 くの研究機関で作 られ,CO,増

加条件下での気候のシミュレーションが行われて

いる。

1. 気候モデルによるCO2増 加気候実験

気候モデルでは,海 陸配置の他大気の組成,日

射を外部パラメターとして与え,10～20年 間の長

期積分を行って気候 システムの平均状態を計算す

る。CO2増 加時の気候の変化を推定するため,気

候モデルでCO2濃 度 を現状にしたものと,2倍

にしたものを走 らせて平衡状態を求め,そ の差を

調べる。長期積分のため莫大な計算機時間を要す

るので,節 約のため,水 平格子間隔は数値天気予

報モデルより粗 く,500～700km(球 関数の場合

波数15)程 度であった。これが粗すぎることは数

値天気予報の経験で証明済みなのだが,予 備的研

究 とい うことで使われていた。温暖化問題が社会

問題化 してか ら格子間隔250km(最 大波数30)と い

う高分解能実験が3つ の研究機関で急遽行われた。

これ らのモデルは,い ずれ も海洋の温度や海氷

の生成 を変数 として取 り扱っているが,海 水の運

動(海 流)は ないと仮定 して海洋循環を計算する

困難 を避 けている。

世界各国の研究機関で行われたCO2倍 増実験

の結果 を全地球平均気温上昇(℃)と 降水量増加

(%)と いう2つ のパラメターで表すと図8の よ

うになる。気温が高いほど飽和水蒸気量が大きい

ので気温上昇と降水量増加に相関があるのは当然

だが,気 温上昇は1.9℃ ～5.2℃,降 水量増加は

3%～15%と 広い範囲に散 らばっている。同 じ物

理法則に基づ くモデルの結果が何故こんなにバラ

つ くのか疑問に思われるかも知れない。実は,モ

デルに組み込まれている物理過程の中には運動方

程式のようなものばか りでなく,例 えば対流雲に

よる熱 ・水蒸気の輸送 と言 った具体的に方程式の

形で書かれない効果があ り,そ れ らはモデル作製

者の物理過程についての洞察 と観測事実 とに基づ

いて定式化されているのである。土壌水分量の変

化 とか海氷の成長などは観測データも不十分で,

定式化の任意性は更に広がる。これ らのためモデ

ルに個性が生 じ異なる結果を生むが,そ のどれが

正 しいかを観測で検定するのは今の所難 しい。こ

のような任意性の うち,特 に目立つ ものは雲の形

成 とその日射反射効果である。実際,図8の 両端

(1.9℃ と5.2℃)は 同じ英国気象局のモデルの

結果で,雲 の取 り扱いを変えただけのものである。

図 8 これまでに行われ たCO2倍 増実験で得 られ

た 全球平均 地上気温昇温量(ΔT)と 全球平

均降水量増加率(ΔPr)(図 中の 文字 は 各研

究1幾関)。(時 岡,1990よ り)
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1.9℃ とい う小 さな気温上昇は水蒸気増加に伴

って濃い雲が生 じる(日 射反射率大)と いうプロ

セスを考えたもので,こ れは負のフィー ドバック

となる例外的な場合である。他の多 くのモデルで

は,気 温上昇にともなって熱帯の雲量が減る(集

中した対流性の雲 となる)の で日射反射が減 り正

のフィー ドバ ックとなっている。このフィー ドバ

ックに加えて温暖化にともなって極域の雪や海氷

が溶け,日 射の反射率が減って温度上昇が拡大 さ

れるとい う正のフィー ドバ ックがある。これらに

よって温度上昇がどのように拡大するかを2つ の

モデルについて示 したのが表1で ある。気候変化

のフィー ドバ ックが大きいこと,モ デルによって

差異が大きいことが読み取れるであろう。

2. 地域的気候変化

3次 元気候モデルで数値実験を行 う第一の目的

は各地の気候が どう変わるかを推定することであ

る。 しかし,こ れまでの説明から見当がっ くよう

に,現 在のモデルの結果は地域的気候変化を論 じ

るほど信頼度が高 くない。モデルによって結果が

大変違 う。おおまかにみてもモデルに共通な特色

として言えることは次の通 りである。

( i ) 気温上昇は低緯度で小さく(2～3℃),高

緯度ほど大きくな り,特 に極域で秋か ら冬にかけ

て大きい(10℃ 前後)。これは雪氷がとけて夏の

問に吸収 した熱が,冬 海氷の減少によって海か ら

大気に有効に伝えられるからである。

( ii ) 降水量は,赤 道近 くと高緯度で増加 し,

その間の亜熱帯 ・中緯度では減少ないし微増であ

る。蒸発量の増加を考えるとこの地帯では今より

乾燥化する可能性がある。高温化 にともない,対

流性降水(集 中して多量に降る雨)が 増える。

VI. 気候変化予測

1. 大気 ・海洋結合大循環モデルの結果

以上の結果はいずれ もCO22倍 の大気の下で

の平衡状態の気候を調べたもので,CO2が2倍

になる時点での気候変化予測ではない。CO2を

はじめとする温室効果ガスは徐々に増加 してお り,

それにつれて気候 も連続的に変わる。その際,大

量の水をたたえ大きな熱容量を持った海洋の緩衝

作用が働 くか ら,平 衡状態はす ぐに実現せず昇温

は遅れる。この結果をも含めるためには,海 洋中

の深層循環をも計算する気候モデルで,適 当なシ

ナリオに沿 ってCO2を 徐々に増加させる実験 を

する必要がある。このような実験は海洋循環を詳

しく取 り扱 う必要があることと計算量が大きくな

ることのため,こ れまで行われたのは眞鍋博士 ら

のもの(Stouffer, Manabe and Bryan,1989)と

最近行われ未印刷のMax Planck Instituteの も

のしかない。 前者では,CO2以 外の温室効果ガ

スの効果 も加えたものとして年率1%の 割合で

CO2濃 度 を増加 させ実験を行った。 その結果に

よると海洋による遅れの効果のため,CO2が2

倍 に達する60～80年 後の平均状態の気温上昇は平

衡状態での上昇に比べ北半球で70%程 度,南 半球

では20～70%で 地球全体では約60%で あった。南

半球の昇温が強 く抑制されるのは単に海洋の占め

る面積が大きいからのみではなく,南 極周辺 を流

れる海流に地球 自転のコリオ リ力が働いて生 じる

独特 の鉛直循環があって,表 層で温暖化 した水を

有効に深層に運び,か わって深層から産業革命以

前の気候に順応 した低温の水を湧き上が らせるか

らである。この鉛直循環の存在は,観 測でも認 め

られている。この効果で南極周縁域の昇温は当面

非常に小さいと考えられるが,こ の事は極域の氷

床の安定性の観点で重要である。

2. 気候変動に関する政府間パネル(IPCC)の

予測

1988年 に国連環境計画(UNEP)と 世界気象機

関(WMO)の もとに 「気候変動 に関する政府間

パネル(lntergovernmental Panel on Climate

Change)」 が設けられ,そ の活動の結果 として,

表1GFDLとGISSの モデルで得 られたCO2倍

増 平衡気候 での気温上昇 に寄与する気候変化

のフィー ドバ ックの大 きさ。順 に各効果 を加

えて行った ときの地球平均地上気温 の上昇量

(℃)。
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地球温暖化問題 についての専門家の見解が1990年

11月 に開かれた第二回世界気候会議までにまとめ

られた。第一作業部会では,こ れまで説明 してき

たような研究結果を整理して気候変化の予測を行

っている。

まず第一に温室効果ガス増加の将来予測である

が,こ れはもし何も対策を講じなかったら(Bu-

siness as Usual)ど う増えるかを化石燃料消費の

将来予測などをもとに推定し,結 論としてメタン,

フロンなど他のガスの効果 も加えた全体として

2025年 頃にCO2で 自然 レベルの2倍(560ppm)

強に相当する値 になると見積っている。 ついで

CO,2倍 の平衡気候 として前記の多 くの実験結

果 とそれに至るプロセスを考慮 し,地 球平均気温

上昇 として図8に 示す 広が りの中で 下限に近い

2.5℃ をもっともありそうな値 としている。これ

には現在までの温室効果ガスの蓄積 と実際に観測

された気温上昇 との比較 も考慮 している。海洋に

よる遅れの効果は先の数値実験の結果を参考にし,

それ とほぼ同じ振舞いを示す簡略化 した モ デ ル

(湧昇 ・拡散モデル)を用いた計算を援用 して,図

9に 示すような将来予測 をまとめている。2025年

までの上昇は約1.8℃ であるが,こ れは平衡昇温

2.5℃ の70%強 になっている。これは自然 レベル

からの上昇であるか ら,現 在までに既に約0.5℃

上昇 していることを考えるとこれからの上昇は約

1℃ ということになる。この値は小 さいように思

るかも知れないが,自 然の気候変動による上下の

幅は過去100年 間に±0.2℃ ぐらいで あったこと,

それも30年程度の時間スケールで起 こったことを

考えると10年間0.3℃ の割合の上昇は明かに 自

然の変動を越えたものとして,将 来現れて来ると

予想 される。
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