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図 1 -2- 2 IPCC の代表的なシナリオ (A lB: i経済発展にともないグローパル化されるが，

化石燃料とその他のエネルギ}がバランスよ〈利用されるようになる将来予測であり最

もあり得るシナリオ。 A2 :地場ごとに経済発展を追求するシナリオ。 B1: 世界的に協

調して環境重視に進むシナリオであり最も地球にやさしい)，および各大気中 CO 2 濃度 
(1000, 750, 650, 550, 450 ppm) での安定化シナリオにそった二酸化炭素放出量 

(IPCC, 2001 より)。放出量のピークを迎えても，海洋吸収量の 2Pg程度を超えるとそ

の分，二酸化炭素濃度は上昇する。

た画期的な前進であるが，地球温暖化を防ぐ究極の目的達成のためには，ま

だまだ大幅な努力が必要となる。省エネルギーの推進や再生可能エネルギー

の導入は当然ながら，地中や海洋への二酸化炭素貯留や新エネルギーの工学

的アプローチ，環境税や次期京都議定書などの国内外の政治的アプローチ，

新しい価値観やライフスタイルの提案などの教育的アプローチなど数多くの

対応が必要である。

[引用文献1 

CDIAC (CarbonDioxide Information Analysis Center): ht 句 :llcdiac.o 凶 govl 

IPCC.2001. Climatechange2001:Thescientificbasis.ContributionofWorkingGroup 
Ito theThirdAssessm回 t Reportofthe IntergovernmentalPanelonClimate 
Change. 881pp. CambridgeUniversity Press, Cambridg邑. 

9

温室効果気体と温暖化の原理
第2章

北海道大学大学院環境科学院/渡部雅浩 

2-1 放射平衡

俗に「万物の源J というが，大気や海洋の流れ，雨，植物など，地球表層

の自然環境の集合体である気候システムを維持・駆動している一番の源は太

陽からの放射エネルギーである。一方，我々の体が常に体温に応じた熱を発

しているように，地球表面もその温度に応じて放射エネルギーを宇宙空間へ

射出している。気候システムの要素を充分長い時間(たとえば 30 年)で平均し

たものを気候と呼ぶ時，気候がある状態に落ち着いていれば，気候システム

は放射平衡に近い状態にあると考えられる。温暖化の原理を理解するために

は，まずはこの放射平衡の概念を知る必要がある。

最も簡単な O 次元放射平衝では，地球表面を均質な黒体と仮定する。黒体

とは仮想的な概念で，はいってきた放射エネルギーを完全に吸収するような

物体をいう。太陽から地球にやってくる放射エネルギーを S， 地球から宇宙

にでてゆくエネルギーを R と表わすと，上記の放射平衡は 

S=R (2-1-1)

と表わせる。ここで，放射の単位は，単位面積あたりのエネルギーの流れ，

すなわち W/m Z (=J/s/m 2 ) である。 S は太陽放射あるいは日射と呼ばれ ， R

は地球放射あるいは惑星放射と呼ばれる。日射は地球上の昼の部分だけが受

け取るので，図 2-1-1 のように，地球全体では，地球を日射の方向へ射影し

bob
テキストボックス
「地球温暖化の科学」，北海道大学大学院環境科学院編，北海道大学出版会，2007．
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図 2- 1-1 地球のエネルギー平衡を表わす模式図(小倉， 1984) 

た円の面積げ i，2 (r. は地球半径)と単位面積あたりの日射量の積となる。後者に

は，太陽と地球の平均距離におげる放射エネルギーである太陽定数品(::;: 

1370W/m') が用いられる。また，地球表面に存在する雪氷や重などにより，

日射のある部分ははね返されて，地球が受け取ることなく字宙へ戻ってゆく。

日射のどれくらいの割合が反射されるかを表わすのが反射能あるいは惑星ア

Jレベドと呼ばれる量で， これを a と書くと，地球が受げ取る日射の総量は 

s= 品 (l-ah r:d (2-1-2)

と表わすことができる。 

放射は電磁波であるからさまざまな波長(あるいは鑑動数)をもつが，黒体の

第 2. 温室効果気体と温暖化の原理 11 

R=4 πr: ~TC4 (2-1-4)

0 次元放射平衡は， (2-1-2) 式と (2-1-4) 式を (2-1- 1)式に代入することで

求められる。すなわち，両辺から π72 が消えて，

辛口 -a)= σTc 4 (2-1-5)

となる。地球の平均デルペドを a=O.3 とすると， (2-1-5) 式は放射平衡温

度九について解けて ， T.=255 K(= ー 18 ・ C) という答えがでてくる。このこ

とは，もし地球が月のように空気の膜をまとわない惑星であれば，平均温度

は現実よりもずっと低いことを意味している。

次節でみるように，大気の放射に対する作用は，放射の渡長により異なっ

ている。簡単化すれば，地球大気は太陽放射に対して透明で，地球放射に対

して不透明であるという性質をもっ九このことを放射平衡温度を求める際

に考慮してみよう。大気層が均質だとして，図 2-1-2 のように，地球が受け

取る太陽放射はすべて大気を通過して地表面に到達する。温度九をもっ地

表面は黒体放射を射出するが，それはすべて大気層が吸収する。一方，大気

眉は気温九で決まる黒体放射を地表面と宇宙へ等しく射出する。地表面と

大気層各々で放射平衡の式は 

手 (I -a) + σ Ta4=~Ts4 (2-1-6) 

(2-1-7)σTs 4
=2 σT:

l
i
-
-

射出するある波長の放射エネルギーは，温度と波長のみに依存する(プランク

の法 則 ) 。これを波長に関して積分すれば，黒体の射出する単位面積あたりの

放射 I を表わす次の関係 

4
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層
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図  2 - 1 - 2 太 陽 放 射 に 対 し て 透 明 ， 地 球
1=0・ T.4 (2-1-3) e η

放 射 に 対 し て 不 透 明 な 均 質 大 気 を 仮 定

が得られる。九は黒体のもつ有効射出温度， σ(::;:5. 67X10-8W /m'/K6) はステ 地 表 面  し た 場 合 の 放 射 エ ネ ル ギ ー の 流 れ

ファン・ポ yレツマン定数であり， (2-1-3)式はステファン・ポルツマンの法

尉と呼ばれている。今，地球が黒体であると仮定しているので，図 2-1-1 の

ように地球表面のどこからも単位面積あたり I の放射が射出される。 した

がって，全体では I と球の表面積の積となる。

- こ こ で 透 明 ， 不 透 明 と い う の は ， 光 学 的 な 意 味 で あ る 。 日 常 使 う 「 透 明j は ， 自 に み え

る 可 視 光 線 を 遭 遇 さ せ る と い う こ と だ が ， 光 学 的 に 「 透 明j で あ る 場 合 ， そ れ 以 外 の 波 長

の 電 磁 波 も 吸 収 ・ 散 乱 す る こ と な く 通 過 さ せ る 。  
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となり，これらを連立させて解くと九 =255 K, Ts=303 K という放射平衡 大気に吸収されて，かなりの部分が再び地表面へ戻るという大気ー地表面聞

温度が得られる。したがって，地球表面は大気の存在により 48K も暖かく の活発なエネルギー交換である。図 2-1-2 の放射平衝は，この過程の本質を

なるわけである。これが温室効果の最も単純な説明であり，かっ，温室効果 取り出したものであり，現実には海面を含む地球表面と対流圏大気の聞でほ

自体は地球表面を暖かく保つ大気のメカニズムとして理解されるべきである とんどのエネルギー交換が行なわれている。 

ことを，上記の放射平衡の概念は示している。本書で扱う，いわゆる地球温

暖化というのは，この大気の働きが人為起源の大気組成の変化によって少し 2-2 温室効果気体

だけ強まる結果，地表や下層大気の温度が上がるという話である (2 ・ 4 節参照)。

大気の放射収支は実際にはもっと複雑で，図 2-1-3 に示されるように複数 プランクの法則によれば，ある温度をもっ黒体は，特定の波長帯において

のエネルギーの流れがある。図 2-1-3 には，太腸からの入射を 100 とした時 電磁波を射出する九波長の関数として放射の強さを描いたものを放射スペ

の大気ー地表面系の放射エネルギーの流れをパーセンテージで表わしである。 クトルというが，図 2-2-1A には，太陽と地球それぞれの代表的温度である 

大気の上端でみると，日射の 3 割が大気あるいは地表面で反射され，残りの 6000K および 250K の黒体放射スペクトルが示しである。前者の方が絶対

7 害警は大気あるいは地表面に一度吸収された後に地球放射として再び宇宙へ 値は圧倒的に大きいので，比較しやすいようにスペクトルはあらかじめ規格

でてゆく乙とで，地球全体としてのエネルギー平衡が保たれている。注目す 化しである。函からまずわかることは， 2 つの放射スペクトノレがほとんど重

べきは，地表面から日射よりも多くのエネルギーが射出され，その 96% は なっていないことである。太陽放射に相当する 6000K の黒体放射は，波長

約 0.5μm に中心をもち(可視光線は波長約 0.38~0. 77μm である) ，地球放射に

相当する 250K の黒体放射は波長約 15μm に中心がある。このスベクトル

の違いが，温室効果を含む大気の放射特性にとって本質的に重要な点である。

中心波長の違いから，太陽放射を短波放射，地球放射を長渡放射と呼ぶこと

も多く，また地球放射の中心波長はちょうど赤外域にあたることから，地球

放射は一般に赤外放射と呼ぴ慣わされている。

前節で，地球大気は長波放射に対してのみ不透明であると仮定して議論を

行なったが，実際に大気か官謝スペクト Jレのどの波長帯を吸収するかが，図 

2-2- 1Bに示されている。これは，地表面から大気上端までの全大気が放射

を吸収する割合(吸収率)をパーセントで表わしたもので，吸収率が 100% に

近いほどその波長帯に対して大気が光学的に不透明であることを示している。

放射スペクトルの両端を除けば，大気による吸収は連続的ではなく，吸収に

寄与する物質(水蒸気，オゾン，酸素，二酸化炭素，メタン，一酸化ニ窓紫)ごとに離

散的に存在していることがわかる。また，大まかにみれば，前節で仮定した

-射出古官級大となる波長ゐ幽は，ウィーンの変位則 λ lfI u=2897/T で与えられる。

図 2-1-3 地球表膚のエネルギー収支 (Schneid ぽ， 1992) 。矢印はエネルギーの流れを，ま

たカツコ内の数字は，太陽から入射するエネルギーを 100 とした時のエネルギーの割合

を示す。
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(A)"体カープ ともなうもので，人間活動が一方的に大気中の水蒸気量を変化させることは

i

h

T

それ自身が原因となっていわゆる地球温暖化を引き起こ

H

H

H
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占

骨
 
布

誕
 

必

聴

凶

同
 

まずできないので， 

すことはないと考えられる(しかし，他の要因による温暖化を増幅する効果があり，

とれについては 2-4 節で述べる)。一方， CO 2 は水蒸気に比べごく僅かしか存在

せず，吸収帯も少ないが，地球放射スペクトルの中心に近い 15μm 付近に

強い吸収帯をもち，それゆえに放射収支に対して大きな影響を与えている。

図 2-2- 1Bに記されている気体分子は，すべて放射を吸収することで大気

0.1 札15 0.2 0.3 0.5 1 1.5 2 3 5 10 1520 30 50 100 
あるいは地表面を加熱するので，総称して温室効果気体と呼ばれている。不

. 波長 (μm) 思議に思われるかもしれないが，地球大気の 78% を占める窒素は，放射に

対して不活性である。 ξ れは，気体分子による放射吸収が量子的なエネル

ギー準位の遷移に起因することを考えれば理解できるが，本章ではそこまで

80 1C E)地表面

α0.0. 0.0,
17=士一一 

H.O(回事司 f) 

さ 0 立ち入らない。気体分子による放射の吸収についての詳しい解説は会田 

(1 982) や Goody and Yung (1 989) を参照されたい。

婦 

量 100
80 
60 
40 
20

ように，大気は太陽放射に対して比較的吸収率が低く，地球放射に対しては

吸収率が高い。

各々の波長で，放射吸収に寄与する物質は異なる。波長の短い太陽放射は，

おもに中層大気中(成層圏と中間圏)のオゾンや酸素分子によって吸収される

(図 2-2 ・ lC に示した高度 llkm より上の大気が同じ吸収率をもつことに注意)。放射強

度自体は短波長側で強く，放射を吸収したオゾンや酸素分子は光電離あるい

気体分子による放射吸収は，本来は気体ごとの性質に依存して特定の波長

のみで生じる(これを吸収線と呼ぶ)。その場合，吸収スペクトルは図 2':'2-2A

のように限られた吸収線でしか値をもたない。しかし実際には，気体分子同

士の衝突や，気体分子が光子に対して運動している効果(ドツプラー効果)など

によって，吸収線はある程度の幅をもつようになり，吸収待を形成する(図

2-2-2B)。図 2-2-1B にみえているのはこの吸収帯である。温暖化懐疑論の 

l つに， rco 2 は現在既に上限近くまで放射を吸収しているので， これ以上 

増えても温室効果は強くならない J という議論があるが，こうした誤った理

解は吸収線と吸収帯の関係を知らないがゆえに生じていることが多い。確か

に，図 2-2-1B をみると， CO 2 の主要吸収帯である 15μm付近では，地球

(B)(A)

図 2・ 2-1 (A) 温度 250K と 6000K の物体からの黒体放射エネルギーのスペクトル. (B)

地表面から大気上端までの大気全体による放射の吸収率，および (C) 高度 llkm より上

の大気による放射の吸収率 (Goody and Yung, 1989)。横輸は波長。 (B) には，吸収に寄

与する気体成分ごとの吸収録も記入してある。 

は光解離を起こし，中層大気を暖めるように働く。

太陽放射の長波長側および地球放射の吸収に寄与するのは，おもに水蒸気 

(H 2 0) と二酸化炭素(∞ 2) である。特に水蒸気は波長の長い地球放射をほとん

ど吸収しており，かつ大気中に最も豊富に存在する徴量気体成分であるから，

剖

醐

叫

事

長

d世

制

帽

出

早

長

回

目

周波数

(Har 旬lann. 1994)

周波放

最大の温室効果をもっ。ただし，水蒸気の変動はほとんどが自然の水循環に
図 2-2-2 (A) 吸収録と(B)吸収帯の模式図 
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対流圏 

して広くなるので，大気中のぬ浪度が増大すれは吸収される地球放ぷ (40) 

16

放射はほとんど吸収されている。しかし，吸収帯の幅は吸収層の厚さに比目

は多少鈍りながらも増えてゆく。理論的な放射計算からは，正味放射量の変
化は CO 2 濃度の対数に比例するという結果が得られている。 
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地球を直径 10 em のポールとすると，地球大気はたった0 ・ 086nm の厚さ 10)10

しかもたない非常に薄い層である。したがって水平方向の運動が卓越するが，
一方で重力の効果も強いために，鉛直方向に大気は一様化せず，密度や温度

気温依)の分布をもっ。大気を全球で水平に平均すれば，水平方向の混合や熱・水・
340

気温依)

運動量輸送の寄与は打ち消しあうので，そのような平均大気構造の議論には，
鉛直方向のエネルギー輸送過程だけを考えればよい。最も重要なのが，これ

;:?ごきた蹴過程と，対流圏(高度約1O~15凶以附卓越する対流過

図 2-3-1A に，標準的な大気の温度構造を示す。地表から気温が最低にな
る高度約 16km までを対流圏，それより上の高度と共に気温が上昇する層
を成層圏と呼んでおり，気温の鉛直勾配が最小になる高度で対流圏界面が定
義される。実際には，圏界面高度は緯度ごとに異なっており，熱帯では高く
高緯度では?ぃ。園町A をみると，対流圏の気温はほぽ一定の割合で高
さと共に下かっているのがわかるが，これは気温減率r=-dT/dz(zは高
度)という量で表わすことができる。標準大気ではr は約 6 ・ 5 K1km である。
放射過程が図 2-3-1Aの温度構造にどう寄与しているかを調べるため，図 

2司 1-2 のように大気を均質な層とみず，地表から大気上端までを多数の薄い
層の積み重ねとして考えてみる。各層は隣接する層から放射を受砂取り，射
出することでエネルギーを相互に交換する。リレーのように受砂取った放射
をそのまま他の層へ射出する場合，放射はその膚に対して何も作用しないの
で，ーが蹴で加熱(あるいは冷却されるかどうかは，上下の層との聞の放射
東(フフックス)の収束(あるいは発散)によって決まる。大気層ごとに含まれる温
室効果気体の濃度は異なるので，層ごとに各波長での放射東の吸収，射出， 

図 2-3 ・ 1 (A) 標準大気の気温鉛直分布，および (B) 一次元放射対流モデルで求められた

平衡温度の高度分布 (M 四abe and Strickler, 1964) 。対流を考慮しない場合と，異なる
気温減率を仮定した結果を描いてある。 

反射，散乱などを計算して，最終的に太陽・地球放射束の鉛直分布を求める

ととを放射伝達計算と呼ぶ。ある初期の温度分布から出発して，放射伝達に

よる加熱・冷却で時々刻々変化する温度分布を求めてゆ〈ような(鉛直)一次

元放射平衝モデルは古くから気候研究で使われており， 

S凶ekIe r( 1964) の研究はその代表例である。

図 2-3- 1Bには， Manabe 加d S位ickIer 

を示してある。これは，大気中の放射に活性な微量成分として水蒸気， 

(1964)

Manabe 

か京めた放射平衡温度分布

and 

CO2 ,

オゾンのみを与えた結果で，それらによる放射加熱・冷却だ砂で対流圏界面

が高度 10 km付近に形成されて対流圏と成層閣の温度構造がおおむね再現

されているととがわかる。ただし，対流圏の温度勾配は観測値よりも大きく，

地表で 340 K，圏界面で 190K となる。このような大気では，軽い空気の上

に重い空気が乗ることになるので不安定であり，下層の空気が上昇して対流

を発生する。現実には，対流による上昇流は深い積乱雲にともなって生じる

が，そのような雲の計算は鉛直一次元モデルではできないので， Manabe 

and S位ickle r( 1964) は対流調節という簡便な方法で対流による熱の鉛直輸送

の効果を表わした。すなわち ， r がある臨界温度減率九よりも大き〈なる
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と，全エネノレギーを保存しつつ r=r c となるように温度分布を調節する。

図 2-3- 1Bには ， rc に乾燥断熱減率九(未飽和空気を断熱的に上昇させた時の気温

低下の割合で ， 9.8 K1 km) および現実大気の 6.5K ノIanを用いた結果をあわせ

て示しである。予想される通り，対流調節を取り入れた放射対流平衡状態で

は，対流圏の温度減率は小さくなり，観測される気温構進により近くなる。

一次元放射平衡モデルでは，与える微量気体成分を変えることで，どの気

体が温度構造のどの部分を形づくっているかを調べることができる(図 

2-3-2) 。水蒸気だけを含む大気で放射対流平衡を求めると，対流圏の気温分

布は比較的現実的だが成層圏が形成されない。図 2-3-2 から，成層圏の形成

にはオゾンの存在が決定的に重要であることがわかる。オゾンは日射(特に紫

外線)を吸収して光解離することで大気を加熱し，気温勾配を逆転させて成

層圏および対流圏界面をつくりだしている。一方， CO 2 (ζ こでは濃度 300 

ppm) は大気全体に対して 10K ほどの気温上昇をもたらしている。成層圏で

は，オゾンによる加熱が， CO 2 による長波の射出とつりあって平衡が保た

れる。 
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2-4 温暖化メカニズムとフィードパック過程

前節で述べたように，全球平均の対流圏と成層圏の温度構造は，放射と対

流の効果のみを考えた一次元モデ Jレでよく表わすことができる。では，乙の

モデ Jレに与えている CO 2 濃度を変化させると，気温分布はどうなるだろう

か。図 2-4-1 に，放射対流平衡モデルに与える CO 2 濃度を現在に近い値 

(300 ppm)，その半分，および倍にした時の平衡気温分布を示した。これに

よると， CO 2 濃度が 300 ppm から 600 ppm になると，対流圏は暖まる一方

で成層圏は冷える (CO. 演度が半分になると逆方向に変化する)。大気上端での日射

は同じなので，大気上端からでてゆく地球放射も 3 通りの計算では変わらな

い。したがって， CO 2 濃度の変化は，大気中の熱の分配を変えるという働

きをもつわけで，大気全体を暖める(あるいは冷やす)ようには働かない点に注

意すべきである。図 2-4-1 の結果では， CO 2 濃度が倍の時に地表気温は

約十 2K ，半分の時には約一 2K の変化が生じており， 2-2 節で述べたよう

に放射収支の変化が CO 2 濃度の対数に比例するという関係になっている。

放射対流平衡モデ Jレを用いた「温暖化 J 実験の結果は，定性的には図 
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100 140 180 220 260 300 図 2-4-1 一次元放射対流モデルで， 3 つの
気温ほ J

異なる CO. 濃度を与えた場合の平衡温度
図 2-3-2 函 2-3-1

水蒸気のみ与えた場合，水蒸気と 

場合の針算結果 

と同様.ただし観測される温度減率のもとでの放射対流平衡温度を，

CO 2 を与えた場合.およびそれらとオゾンを与えた

(Manabe and S仕 ickl 民 1964)

1 ∞ 0 ・・・・・・， 
18ゅ 200 

iii .，.  τI  
220 240 260 280 3ω

気温依)

0 
分布 (Manabe andWetherald, 1967) 。 

CO 2 濃度が噌加すると，対流圏は温暖化

する一方，成層圏は寒冷化する。 
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2-1-2 のように単純な系でもある程度は解釈するととができるが，温度構造 に加えて，水蒸気量 q， 雪氷被覆 I， 雲量 C である九 CO 2 は地球放射にの

を考慮して有効射出高度という概念を使うともう少し詳しい理解が得られる。 み作用するとし，雪氷被覆は高いア Jレペドで太陽放射を反射する効果だけを

今，国 2-4-2A のように，対流圏で r 一定という理想的な気温分布を考え 考えることにすると，放射平衡解は 

る。すなわち，九を地表気温として，気温分布は T(z) = 丸一 rz と表わせ S(q, I.C)=R(T , G, q.C) (2-4-1)

る。一方，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射 を解いて得られる。気候が変化した時に再び放射平衡に戻る，すなわち， 

出温度九は. (2-1-5) 式から 255K と求まる。有効射出高度とは . T=T. t. S= t. R が成立するとき，仮に q， I , C か変化しなげればム S=O である。

である高度 z=Ze のことをさし， TCJ =290 K とすると L は約 5km となる。 よって， R を T， G の周りで Taylor 展開して 

有効射出高度は，均質を仮定した大気層全体を代表する高度を意味し，地球

放射に対する大気の光学的な厚さに依存する。

θ R , ro I aR
一一 ;--dG+ 一一一 dT=O
δGθT 

(2-4 司 2) 

大気中の CO 2 濃度が倍になったとすると，大気は地球放射に対してより (2-4-2) 式を変形すると， CO 2 濃度が倍になった時の温度変化が以下のよ

不透明になり，有効射出高度は 150m ほど上昇する。 r~ こ対流圏の典型値 うに決まる。

6.5 K/km を用いると，有効射出温度は約 1K 下がり .R はステファン・
d
-
d 
T
Eポルツマンの法則にしたがって約 4W/m 2 減少する。この時，再びエネル

ん
R

一T

円d
丈
d

/
/
/

R
一G

司O
二
d 

( 2 - 4司  3 )

上昇しなけ ( C 02 濃 度 変 化 の み に よ る  J

ればならない(図 2-4-2B) 。最初に温度減率一定と仮定しているので，とれは か ら ん= l Kと 見 積 も る こ と が で き る 。

地表温度も同じく 1K 上昇するととを意味する。これが最も簡単な温暖化

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 1K こ こ で ， ん は  )  r気 候 感 度と 呼 ば れ ， 先 ほ ど の 議 論

気温源率 
対流圏で一定

と仮定

す べ て の 内 部 フ ィ ー ド パ ッ ク を 考 慮 し た 時 の 気 候 感 度 は ， 同 様 に  

のメカニズムである。
d T一 一 一 - - - l : 且 (2-4-4)
直 己- 1 - β qβ I β cー 一実際には，気温の変化にともなって，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，というフイ←ドパックカ吋躍する。太陽放 た だ し  

射，地球放射に影響する代表的な要素は. CO 2 漉度 (G=log2 CO 2 で定重量する) 
βl>:=( 長一義)詳/芽 (2-4-5)

(A) (B) 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


聞界面
 に異なる。 βx が正であれば，その要素 X は気候に対して正のフィードパッ
。J
 

nま
4
 クをもっといい. CO 2 濃度変化による気温の変化を増幅する。 βx が負なら+

倒吋・』・ーーー

慣 !'-l'・・皿---同圃 
ば負のフィードパックということになり，気温変化を抑制するように働く。

表 2-4-1 には， Mitche l1(泌総)により推定された，典型的なフィードパック

パラメータ，およびそれらによって CO 2 濃度が倍増した時の気温変化がど

1; 1; 1; +A1;ぇ T， T,+ AT,

気温 気温
 -他にも，太陽放射を反射する効果をもっエアロゾ Jレ濃度など複数のフィードパック要素

図 2-4-2 温暖化の原理を説明する最も簡単な鉛直一次元モデル (Held and Soden, 2000) 桝躍する。気候システムは，本質的に多フィードパックの複雑系である。
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表 2-4-1 さまざまな数値モデルから推定される 

パックパラメータの典型値 (Mitchell ， 1988) 
co. 濃度倍増時の気候感度とフィード

co.( ん) 水蒸気 (β 'q) アイス アルベド(浄) 察被覆 (βc)

フィードパックパラメータ 

気候感度(左から累積) 

-
1.1K 

0.35 
1.7K 

0.15 
2.2K 

0.25
4.4K

のくらい変わるかが示しである。ここで議論している 3 つの要素は，どれも

正のフィードパックとして働き， CO 2 濃度変化による葺接的な気候の応答

を 4 倍にまで増幅するという結果になっている。表 2-4-1 の数値はさまざま

な複雑さの気候のモデルから求められたものだが，これらは確実な推定では

なく，第 5 章で解説されるように最も複雑な気候モデルを用いても数値は大

きくばらついている。このようなフィードパック過程の複雑さと不確定性が，

温暖化予測を困難にしている最大の要因である。

アイスーアルペド・フィードパックは，地表気温が上昇することで積雪や

海氷面積が縮小し，地球全体の惑星ア Jレペドが小さくなる結果，入射する太

陽放射が増えてさらなる気温上昇をもたらすという過程である。一方，水蒸

気のフィードパックは，空間の含み得る水蒸気量制和水蒸気量)が気温と共に

指数関数的に増大するというクラウジウスークラペイロンの関係によって引

き起こされる。海面からの蒸発による水蒸気供給が減らず，降水が大気中の

水蒸気を減らすほど急激に増えなければ，温暖化により大気中にはより多く

の水蒸気が溜まるようになる。 2-2 節で述べたように，水蒸気は最大の温室

効果気体であるから，これは地球放射をより多く吸収して温暖化を促進する。

現実大気中では相対湿度 H(単位体積中の湿潤空気に含まれる水蒸気量で，水蒸気の

分圧が飽和水蒸気圧に等しければ H=l である)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， (2-4-5) 式の水蒸気フィードパックパ

ラメータは 

A ー ε H (as aR \d ゐ (T) / aR 
β 三計一一一一一戸弓廿ム/一一
内 - P ¥aq aq) dT / aT

(2-4-6)

と書き直せる。ここで ε は乾燥空気と水蒸気の気体常数の比 ， P は気圧， 

e$ はクラウジウスークラペイロンの関係式で決まる飽和水蒸気圧である。
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放射の気温・水蒸気依存性は放射伝達計算から求められ， (2-4-6) 式よりん 

~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， co. 濃度倍増に対

する気温上昇を1. 7 借に増幅する) 0 Mitchell (1988) の推定したんは 0.35 と比較

的近い値である。また，現在の最新の気候モデル群の推定する温暖化時の気

温上昇と，初期の H 一定と仮定した放射対流平衡モデルの結果(たとえば 

Manabeand We 出回 ld ， 1967) があまり違わないという点も，上記の考察が第一

近似として正しいことを示唆している。

雲は気候感度に対して潜在的に大きな影響力をもつが，太陽放射・地球放

射の双方に作用するために，そのフィードパック過程は単純ではない。光学

的に厚い雲は，地球放射に対してほぽ完全な吸収体として振る舞うが，太陽

放射を反射する効果も大きい。前者は正のフィードパックを，後者は負の

フィードパックをもつので，両者は逆方向に働き，雲の放射に対する正味の

効果はそれらの僅かな差によって決まる。雲による冷却効果は雲のアルペド

に依存する・が，翼の存在する高産にはさほど敏感ではない。一方，霧車の

温度は周囲の気温とおおむね等しく，気温は減率 r で高度と共に低下する

ので，雲頂からの黒体放射は雲の高さと共に減少する。雲の温室効果は，雲

がない時の地表(および晴天大気)からの地球放射と，雲がある時の雲頂からの

長波放射の差で表わされるので，雲による加熱効果は雲頂高度に強く依存す

る。

婆の正味の放射効果を，嚢のアルベドと雲頂高度の関数として簡単な放射

平衡モデルで見積もったのが図 2-4-3 である。これまでの議論から期待され

る通り，雲のアルペドが高げれば正味で冷却効果を，雲頂が高ければ加熱効

果をもっ。現在の気候においては，婁は大気下層により多く発生しており，

正味で 17W/m 2 という冷却効果をもっとされる (Haηison et aI., 1990) 0 CO2

倍増時の雲のフイ}ドパックは，雲の光学特性や構造の変化(たとえば，深い

積舞金f増えれば正だが，薄い下漕雲が増えれば負)に依存する。表 2-4-1 では，雲

は正のフィードパックをもっと推定されているが，温暖化時に雲がどう応答 

·wのアルペド，すなわち光学的な「白さ」は，雲粒の相(水か氷か)，総量，および粒子

半径などに依存している。
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過去の気候と環境変遷
第3章 

北海道大学大学院環境科学院/入野智久・山本正伸

000.1020304050.6
霊域と晴天績のアルベド差

図  2-4-3 大気中に雲合帯在するととによる，大気上端での正味の放射エネルギーの変化

を，雲のアJレペドと.頂高度を舶にとって簡単なモデレで推定したもの1 <Hartmann. 
  

1994)。図中の数字の単位は 
W/m'で，正の{直は.が地球を正味で暖めるととを，負の 


値は震が地球を冷やすととを意味する。 


するかは不明な点が多く，フィードパックの強きや場合によっては符号さえ

も，今後の研究の進展につれて見積もりが変わってゆく可能性がある。
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3-1 古気候学  

古気候学とは過去の気候変動を復元し，その変動のメカニズムを理解する

ことをめざす学問分野である。観測データに基づく気候学が， 

ケー lレの気候変動をおもな対象とするのに対して，古気候学では， 

~数十億年スケー Jレの気候変動も対象としている。過去の地球を理解するこ

とは，まだ知らぬ宇宙の果てを理解するのにも似て，知的輿奮に満ちた作業

である。 

1~10 年ス

100 年

3-2 古気候の復元方法

観測による気候デ」タは数百年前に遡るが，断片的であり，地域的な偏り

も大きく，全球的気候変化を復元するには不充分である。世界各地で気候記

録がよく保存されているのはたかだかこの 

は，それ以前の古気候データはどのようにして得るのであろうか。 

文書に残された記録から推測する方法である。 

の記録が最も古い。では，それ以前は，また文書記録のない地域ではどのよ

うに復元するのであろうか。それには，樹木年輪，サンゴ年輪，アイスコア，

石笥，レス・古土壊，湖沼コア，海底コアなどが用いられる。このような古

50 年ほどのことに過ぎない。で

5000 年前のナイル川の水位

1 つは古




