
1． はじめに
　絵を描くときに，最初から細部まで細かく描くこと
はしない．まず，基本的な構図を定める．次にラフな
描像を描き，次第に細部まで描くという手順を踏む．
地球環境システムの仕組みを学ぶ場合も，同じような
手順を踏む方法がないだろうか．
　現実の地球環境システムは非常に複雑で，全体像を
理解するのは容易でない．そこで，最初から精密な地
球環境システムを学習するのではなく，まず，地球環
境システムのラフな描像を学習するという方法である．
　ラフな描像とは何か．地球環境を構成する無数の要
素から基本的な要素だけを抽出して，基本的な要素だ
けで地球環境を描くことである．それをトイモデルと
呼ぶことにしよう．
　トイモデル構築のためには，何が基本的な要素で，
何が細部の要素なのか，見極める必要がある．その選
び方によって，地球環境のイメージが異なってくる．
ここでは，基本的な要素として，グローバル平均（空
間的には全球，時間的には 1年）して残るかどうかと
いう点に着目する．着目する要素は，
 A  地球環境を駆動するエネルギー源としての太陽

放射
 B  地球から宇宙にエネルギーを逃がす地球放射

（赤外線）
 C  大気圏の中のエネルギーを循環させる大気（窒

素＋酸素＋アルゴン）
 D  地球環境の熱溜めである海洋
 E  潜熱の解放で大気を加熱する水蒸気
 F  温室効果気体（主に水蒸気）

である．気象を特徴づける
 G 海陸風や季節風を生む大陸の存在
 H  日変化や季節変化を生む地球の自転や公転
 I  緯度による気候の変化を生む太陽放射量の緯度

変化（地球の球面効果）
 J 偏西風やそれに伴う高低気圧の発生
 K  大規模な大気循環を支配するコリオリの力
 L  地上付近の風に影響を与える地形
などは，細部の要素なので，ラフな描像には描かれな
い．私たちは，地球環境の細部に生きているから，私
たちが日常生活で接する気象は，ほとんど細部の要素
である．それに目を奪われると，地球環境システムの
基本的な構図がみえない．

2． トイモデルの構築
　地球に侵入した太陽放射エネルギーは，最後は赤外
線になって宇宙に逃げる．トイモデルの基本的構図と
は，地球環境内部の熱エネルギーの道筋をたどること
に他ならない．
　宇宙から見ると，地球は，温度一定の惑星に見える．
地球に吸収された太陽放射エネルギーと同量の熱エネ
ルギーが赤外線として地球から放射されて，太陽放射
と地球放射のバランス（放射平衡）が成立しているの
である．定常性は，地上でも分かる．第 1図は，全球
平均の海面温度と，夜間の海面気温の経年変化を示し
た図である．縦軸は温度であるが，絶対値は示されて
いない．0.0℃は，後述するように，約15℃である．こ
の図は， 2つの特徴を物語っている．すなわち，
① 海面上の夜間の気温と海面水温の差は，非常に小さ
い．しかも，連動して変化している．これは，（グ
ローバルに平均すれば）海面と大気下層が熱平衡の
状態であることを物語っている．

② 海面温度の100年間の変動は，± 1℃以内である．こ
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れは，グローバルに平均した海面温度の定常性を物
語っている．
　そこで，大気と海洋が熱平衡の状態にあり，かつ，
定常状態が維持されているトイモデルの構築を考える．
　まず，実際の地球環境におけるグローバルな熱収支
に着目する．第 2図は，グローバルに平均した地球の
熱収支を模式的に示した図である．高校理科の「地学
基礎」の教科書には，どの出版社の教科書にも，この
図と同じ内容の図が掲載されている．
　この図は，一見，水平方向の広がりを表現している

ように見えるが，実は，そうではない．水平方向には
グローバルに平均してあるので，鉛直方向だけを区別
した 1次元の図である．さらに，この図には，時間変
化する要素がどこにもない．グローバルにみた地球環
境は定常状態であることを示している．
　第 2図によれば，大気には，太陽放射から直接20％
のエネルギーの注入がある．地表面（海面）から上向
きの（正味の）放射で114－95＝19％，潜熱・顕熱の形
で30％の熱エネルギーの注入がある．それらの熱エネ
ルギーが合わさって，69％の熱エネルギーが赤外線に
なって宇宙に逃げる．
　この図が分かりにくいのは，違う形で大気に注入さ
れた熱エネルギーがすべて合わさって宇宙に逃げてし
まうことである．これでは，大気中でどのような現象
が起こっているのか分からない．
　本稿の目的は，大気中における熱エネルギーの挙動
を理解することである．そこで，多少厳密さを犠牲に
して，第 2図を改変する．
　第 3図は，トイモデルで扱う熱収支の模式図であ
る．第 2図は，グローバルな平均像であるが，トイモ
デルは，水平方向で熱収支の変化がないので，第 3図
はトイモデルのあらゆる場所で成り立つ．地表面は，
すべて海面なので，第 2図の「地表面」は，「海面」と
読み替える．地球の球面効果もないので，緯度による
日射量の変化もない．そこで，トイモデルの大気環境
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第 1図　 全球平均した NMAT（夜間海面気温）と
SST（海面温度）の経年変化．気候変化に
関する政府間パネル（IPCC）第 3次評価
報告書（IPCC 2001）Fig.　2.5（a）を引用．

第 2図　 1年間で平均した大気圏のグローバルな熱エネルギー収支．大気圏外に降り
注ぐ太陽の放射エネルギーを100（＝342W m－2）として示してある．（浅野
（2010）から引用．原図は Kiehl and Trenberth（1997））



では，あらゆる場所に，342W m－2の太陽放射エネル
ギーが降り注ぐと考える．
　第 3図の大気圏内部の熱エネルギーの変化は，第 2
図とほとんど同じである．しかし，太陽放射エネル
ギーの変化を（途中で合体させることなく）4つに分類
した．31％は，大気圏外での反射で，地球環境システ
ムに影響を与えない．20％は，直接大気に吸収される
太陽放射エネルギーで，対流圏の構造に，本質的に重
要な作用を及ぼさないと考え，このトイモデルでは考
察しない．19％は，海面から（正味に）逃げる赤外線
のエネルギーで，海面温度の決定に関わる部分と考え
る．残りの30％は，すべて，潜熱の形で，大気に渡さ
れるものとする．第 2図によれば，残り30％の内訳は，
23％が潜熱， 7％が顕熱である．顕熱による熱輸送が
生じるのは，海面温度と海面気温が等しくないからで
ある．グローバル平均すると，その差がなくなるので，
残り30％はすべて潜熱と考える．
　海洋に吸収された太陽放射エネルギー49％は，海洋
から大気に渡され，大気循環や気温分布の原動力にな
るのだが，このトイモデルでは，あえて，49％を19％
と30％に分離し，それぞれの作用を別々に考察する．
　第 4図に，トイモデルの大気圏を示す．地球全体が，
海面温度一定（15℃）の海面で覆われている．その上
には，海面気圧 1気圧の大気（窒素＋酸素＋アルゴン）
が覆っている．現実の大気には上端がないが，このト
イモデルは対流圏だけを扱うので，高度10kmの上端
にフタを設ける．フタの役割は，対流圏で発生した上
昇気流が対流圏上部で水平に広がる効果を表すためで
ある．現実の大気では，成層圏の安定層の存在によっ
て，対流圏の上昇気流は浮力を失い水平方向に広が
る．トイモデルでは，成層圏を扱わないので，対流圏

を有限の厚さにするために，フタが必要になる．

3． 海面温度について
　 第 2図 に よ れ ば， 海 面 か ら342W m－2の114％
（＝390W m－2）の赤外放射エネルギーが放出されてい
る．この赤外線は，いわゆる熱放射である．熱放射と
は，物体（正確には，黒体．海水は，ほとんど黒体と
みなしてよい）の表面から，温度に応じた電磁波が放
射される現象である．単位面積当たりに放射されるエ
ネルギーを Q↑（W m－2），海面温度を Ts（K）とすれ
ば，Q↑＝σ Ts

4の関係があることが知られている（シュ
テファン・ボルツマンの法則）．ここで，σは定数（シュテ
ファン・ボルツマンの定数）で，σ＝5.67×10－8W m－2 K－4

である．Q↑＝390W m－2であれば，Ts＝288K（15℃）
であることを確認していただきたい．すなわち，トイ
モデルにおける海面温度は，15℃である．
　海の温度が15℃に維持されているメカニズムを考察
してみよう．海水は，海水に吸収された太陽放射エネ
ルギー（342W m－2の49％＝167.6W m－2）によって加
熱されている．仮に，167.6W m－2のエネルギーを吸
収した物体が，同じ167.6W m－2の赤外線のエネル
ギーを放出して放射平衡の状態にあると考えてみよ
う．シュテンファン・ボルツマンの法則によれば，そ
の温度は，233K（－40℃）である．水であれば，液体
でいられない．実際は，放射平衡温度よりもはるかに
高温な状態が維持されている．それは，なぜだろうか．
　これとよく似た現象が日常生活の中にある．魔法ビ
ンの中の湯である．魔法ビンの中の湯が高温状態に保
たれているのは，湯の表面から放射される赤外線が，
魔法ビンの壁面で全て反射して，また，湯にもどって
しまうからである（そのために，魔法ビンの内側は鏡
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第 3図　トイモデルにおける熱収支．

第 4図　 トイモデルの大気圏．水平方向は地球全
体（ 4万 km）．下面は，海面水温15℃の海
面に接している．高度10kmに上端があ
る．そのため，上昇気流は，高度10km以
上に上昇できない．大気圏には，一様に，
342W m－2の日射がある．



面になっている）．その結果，魔法ビンの中に，熱エネ
ルギーを蓄積することが可能なのである．
　地球環境のトイモデルには，一見して，海面を覆う
鏡面の壁はない．しかし，目にはみえない鏡面の壁が
あって，海面から放射された赤外線を海面に送り返す
現象が起こっている．その結果，海水は，あたかも魔
法ビンの中の湯のように，熱エネルギーが蓄積されて
いる．
　しかし，断熱効果は不十分である．114％の流出に対
して，もどってくる赤外線は95％である．正味19％の
熱エネルギーは，海面から流出している．ところが，
海面が吸収する太陽放射エネルギーは49％であるか
ら，放射過程だけでは，エネルギー収支が成り立たな
い．それを補って，海面温度を定常状態に保っている
のは，30％の蒸発である．すなわち，海水に吸収され
た太陽放射エネルギーは，放射と蒸発という 2つの物
理過程を通じて，外部に逃げていることが分かる．

4． フライパンモデル
　トイモデルの海洋は，一定の熱量が与えられる一
方，水面から放射と蒸発で熱が逃げ，結果として，定
常状態が維持されている．この様子は，フライパンに
水を入れて，弱く加熱した場合と似ている．フライパ
ンを下から一様に加熱するとして，単位面積当たりの
加熱量を Q（W m－2）とする．一方，水面から水温 Ts

に応じた熱放射が生じる．その量は，単位面積当たり，
σTs

4（W m－2）である．同時に，水面からの蒸発によっ
て熱が奪われる．その量は，恐らく温度に関係してい
る．そこで，蒸発による熱量を QE（Ts）（W m－2）と
置く．定常状態では，

Q＝σTs
4＋QE（Ts） （1）

が成り立つ．（1）より

Q－QE（Ts）＝σTs
4 （2）

を得る．この式は，水温は，Q－QE（Ts）の放射量が水
に与えられたときの放射平衡温度と読み替えることが
できる．
　トイモデルの場合，大気に侵入した太陽放射エネル
ギーのうち海面に吸収される熱エネルギー49％のう
ち，30％は蒸発に使われるので，海面温度は，残りの
19％の太陽放射エネルギー（65W m－2）に放射平衡状
態の放射平衡温度と考えることができる．
　しかし，（65W m－2）に対応する放射平衡温度は，ト

イモデルの海面温度（15℃）よりはるかに低い．この
現象は，どのように説明したらよいだろうか．
　フライパンモデルの場合，（2）式で決まる Tsより
も，水温が高い状態で維持することはできないだろう
か．それには，フライパンにフタをすればよい．フタ
の裏側が，赤外線を100％反射する材料でできている
とすると，水面から上向きに放射された赤外線は，フ
タの裏側で反射して，水面に戻ってくる．その結果，
赤外線で冷却することはできない．水面の温度は蒸発
のみによって決まる．そのときの水温はTsよりも高い．
　フタが完全に水面を塞ぐのではなく，一部に穴が
あったときはどうだろうか．穴の大きさに応じて，放
射冷却が可能になる．フライパンの面積をAとして，
r A（rは 0～ 1の間の数）が穴の面積であるとすれ
ば，（2）の代わりに，

Q－QE（Ts）＝rσTs
4 （3）

が成立する．フタから水面にもどる赤外線エネルギー
は（ 1－r）σTs

4であるから，

下向きの放射／上向きの放射＝ 1－r （4）

である．この比を断熱率と定義しよう．
　トイモデルの場合，海面から上向きに放射される赤
外線のエネルギーを Q↑，下向きに放射される赤外線
エネルギーを Q↓とするとき，断熱率は，

D＝Q↓／Q↑ （5）

と書ける．フライパンのフタの穴の面積比 rは 1－D
に対応する．そこで，大気に吸収された太陽放射エネ
ルギーのうち海洋に吸収された熱エネルギーを Q，蒸
発による熱流量を QEとすれば，

Q－QE＝（ 1－D）σTs
4 （6）

の関係が得られる．このトイモデルでは，左辺が65W m－2，

Tsは288Kであるから，

65W m－2＝（ 1－D）σ×（288K）4→D＝0.833 （7）

を得る．トイモデルの海洋の断熱率は0.833である．な
お，95％/114％＝0.833であることに注意しよう．この
95％は，次節で述べるように，ほとんど海面から出た
赤外線が海面に戻ってきたものである．フライパンモ
デルでいえば，フタに反射して戻ってきた赤外線に対
応する．温室効果気体が，断熱材の役割を果たしてい
るのである．
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5． 断熱率と温室効果
　海水が保温されているのは，大気中に含まれる温室
効果気体による温室効果による．温室効果について，
気象学の入門的教科書（例えば，小倉（1999），松田
（2014））に，以下のような説明がある．
　第 5図左図のように，それぞれ等温の黒体の層が N
層積み重なっている大気層の上から，地表面に向けて
太陽放射（S（W m－2））が与えられるとする．太陽放
射は，大気層を透過し，地表面に吸収される．一方，
大気層の各層から，温度 Tn（n＝ 1～N）の熱放射が上
下の層に放射されるとする．そのとき，地表面の温度
Tsは，σTs

4＝（N＋ 1）Sで与えられる（小倉（1999）の
5.7節，松田（2014）の2.8節参照）．
　断熱率を Dとすれば，

S＝（ 1－D）σTs
4→D ＝ 1－S／（σTs

4） 
＝N／（N＋ 1） （8）

を得る．これから Nが多くなるほど，Dは 1に近づ
く．ここでは海面温度の放射平衡に関わる太陽放射の
部分だけが問題になるので Sは Q－QEである．D＝
0.833のとき，N＝4.99であるから，このトイモデルは
5層の黒体モデルで近似できる．第 5図右図に，トイ
モデルに黒体モデルを当てはめたときの各層から放射
される放射量（342W m－2を100とする）を示す．各層
の放射収支が成り立っていることを確認していただき
たい．
　第 5図は，縦軸の高度が示されていない．黒体は赤
外線を透過しないので，宇宙から赤外線で地球を見る

と，黒体大気の上面が見える．その温度は有効放射温
度（255K）である．255Kは，海面温度が15℃の場合，
高度約 5 kmの気温（－18℃）である．それ故， 5層
モデルでも， 5層目の上面を高度 5 kmに設定するの
が妥当であろう．
　第 6図は， 5層目の上面を高度 5 kmとしたときの
温度分布である．比較のために，トイモデルの気温分
布（気温減率6.5K km－1）も示した．対流圏中層では，
気温のほうが放射平衡温度よりはるかに高い．放射平
衡温度は，海面から上向きに照射された114の赤外線
による加熱である．一方，対流圏中層では，次節で述
べるように，潜熱による大気の加熱が生じる．放射平
衡温度と気温との差は，海面以外の加熱の大きさを示
している．その加熱に伴う下向きの赤外線フラックス
（＝単位面積当たり単位時間当たりの赤外線エネル
ギーの通過量）が生じるわけだが，第 6図上図をみる
と，その大きさ（気温差で示している）は，下層にい
くほど小さくなり，海面では，ほとんどゼロである．
これは，海面における下向き赤外線フラックスは，海
面から上向きに照射された赤外線フラックスが方向を
変えて，海面に返ってきたものと解釈される．換言す
れば，海面付近の気温は，放射平衡温度である．
　しかし，上空に行くに従って，気温は，海面からの
赤外線による放射平衡温度から外れていく．その原因
は，潜熱として大気に与えられる熱源である．次に，
潜熱の作用を考察しよう．
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第 5図　 左図：N層の黒体の層からなる大気の放射平衡．松田（2014）の図2.6を引
用．（小倉（1999）の図5.17と同じ）右図：5層の黒体の層からなる大気の放
射平衡．各層の放射量は，342W m－2を100とする単位で示した．右図の海面
に達する19は，海面が吸収する太陽光のうち，海面温度の放射平衡に関わる
部分（Q－QE：（ 6）式参照）．



6． 潜熱の作用で作られる大気循環
　初期に，大気が静止していたとする．仮に，大気が
静止状態を続けるとすれば，そのときの大気内部の温
度分布は，入射する太陽放射エネルギーと温室効果気
体から放出される赤外線エネルギーが，大気のあらゆ
る場所でバランスした状態で，定常状態になる．第 6
図上図は，その結果であるが， 5層の黒体モデルは正

しい高度が分からないので，トイモデルとよく似た設
定条件で計算が行われたManabe and Strickler（1964）
の結果を引用しよう（第 6図下図）．その結果によれ
ば，対流圏の鉛直温度分布は，静力学的に不安定にな
る．不安定な温度分布は対流によって解消されると考
えて，この図には，対流圏の標準的な温度分布も示さ
れている．
　トイモデルの大気圏にこの温度分布を当てはめる
と，トイモデルの大気圏は，水平方向に一様に静力学
的な不安定の状態になる．その不安定は対流によって
解消される．その対流は，いわゆるベナール・レー
リー型の細胞状の対流になることが知られている（浅
井（1983）の第 2章参照）．そこでは，上昇流と下降流
が一定の間隔で繰り返される．もしも，大気が乾燥し
ていると，トイモデルの大気圏は，細胞状の対流に覆
われた状態で定常状態になることが予想される．
　ところが，トイモデルの大気圏は，それだけで収ま
らない．海面からの蒸発によって大気に供給された水
蒸気が，対流の上昇域に輸送され，そこで，凝結して，
潜熱が放出される．その結果，大気圏では，上昇域で
加熱が生じる．気象学では，このような対流を積雲対
流と呼ぶ（浅井（1983）の第 4章参照）．積雲対流の性
質は，ベナール・レーリー型対流とかなり異なってい
る．ベナール・レーリー型対流では，上昇域も下降域
も静力学的に不安定であるが，積雲対流は，下降域の
成層は静力学的に安定なのである．その結果，多くの
場合，細胞状の対流にならない．対流層の内部のとこ
ろどころに上昇域が生じ，それ以外の広い範囲は下降
域になる．
　ここで考察の対象とするトイモデルでは，どのよう
な積雲対流が発生するのだろうか．幸いなことに，こ
のトイモデルときわめて似た設定の下に積雲対流を
扱った研究がある．
　Nakajima and Matsuno（1988）は，2次元の数値モ
デルで，熱帯海洋上の積雲対流の発生の様子を調べ
た．積雲の組織化を調べるのが目的なので，水平方向
には，約500kmの計算領域を設定した．下面は温度一
様（29℃）の海面で，そこから，顕熱，潜熱が供給さ
れる．高度22.6kmに固体壁を仮定した．放射冷却を
想定した内部冷却を導入してある．細かな条件を変え
て 5種類の計算を行ったが，トイモデルと関連するの
は，case‒Rである．case‒Rは，積雲の内部で凝結し
た水蒸気を雨にして落下させるモデルである．
　case‒Rにおける大気圏の循環の特徴は，次の 2点に
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第 6図　 上図： 5層黒体モデルによる気温の鉛直
分布（黒体モデルの上端は 5 kmとした）．
下図： 1次元放射対流平衡理論（Manabe 
and Strickler 1964）による気温の鉛直分
布．純粋な放射平衡による気温の鉛直分
布を乾燥断熱減率と6.5K km－1の気温減
率の各気温分布と比較した．



まとめられる．
① 定常状態になる．
② 幅の狭い上昇域（積乱雲）と，幅の広い下降域（積
乱雲の補償下降域）に仕分けされる．具体的な循環
の形は，木村（2017）に引用した．なお，降水がな
い場合（case‒NR）は，細胞状対流になる．

7． 海洋の鉛直面内の循環（熱塩循環）とのアナロ
ジー

　第 7図は，現実の海洋の鉛直面内の海水の循環の様
子を模式的に示したものである．海洋は，海面が日射
で加熱されるため，安定な密度成層が形成される．そ
のような流体層は，対流が起こることはないようにみ
えるが，実際は，鉛直面内の循環が生じている．その
理由は，極地の海水温が低くなり，海面から海底まで
沈降する流れが生じるからである（底層水の形成）．そ
の補償流として，世界中の海域で，弱い上昇流（湧昇）
が生じている．上昇流の速度はきわめて微弱で，観測
にかかるようなものでないが，海洋の研究者は，その
存在を疑う人はいない．なぜなら，深さ 1 km程度の
深さに形成される水温傾度の大きな層（永久水温躍層）
の説明に上昇流が必要だからである（湧昇がなければ，
下向きの熱輸送が海底まで及び，海洋の中層に大きな
鉛直温度勾配を定常状態で維持することができない）．

　Nakajima and Matsuno（1988）の case‒Rの結果
は，このトイモデルの大気中でも，せまい範囲で上昇
流，広い範囲で下降流が生じていることを示唆する．
第 7図には，その模式図を海洋循環の図に重ねて描い
た．この図では，赤道に上昇流を描いたが，トイモデ
ルは南北の温度差がないので，赤道に上昇流が生じる
必然性はない．また，Nakajima and Matsuno（1988）
では，上昇域は 1つだけであるが， 1つだけという結
果と，計算領域が約500kmであることとは関連がある
かもしれない．トイモデルの水平の広がりは 4万 km
に及ぶ．この場合は，複数の上昇域が存在するかもし
れない．しかし，ここでは，大気圏の鉛直面内の具体
的な循環のパターンには興味がない．上昇域を総合し
た面積と下降域の面積比だけが重要なので，トイモデ
ル全域を上昇域と下降域の 2つに仕分けして考えるこ
とにする．
　海洋全域に微弱な湧昇が生じるのは，海洋が安定な
密度成層の状態にあることと関係している．トイモデ
ルの大気圏が，同じ構造（上下逆さまであるが）を取
るのは，やはり，大気圏が安定な密度成層をしている
ためである．事実，現実の対流圏は，条件付き不安定
の状態にあり，静力学的に安定な状態を保っている．
　これは，伝熱工学的な視点からみると，実に不思議
な現象である．ベナール・レーリー対流の常識からい
えば，下から加熱されている流体層のほとんど全域で
不安定成層になる．対流の結果，中立成層になること
はあっても，安定成層になることはない．それでは，
トイモデルの大気圏内部で，なぜ，安定成層が形成さ
れるのであろうか．海洋の場合は，上から加熱される
ので，安定成層が形成された．トイモデルの大気圏は
大気内部で（潜熱の解放により）加熱が行われるが，
加熱された高温の大気が大気圏上部に堆積するため
に，安定な密度成層が形成されるのである．次にこの
メカニズムについて説明する．

8． トイモデルにおける大気循環の概念モデル
　このような鉛直面内の循環は，第 8図に示すような
簡単なシステムで再現できる．幅の狭い細長い水槽に
水を入れる．側壁の下部から水を吸い出し，ボイラー
で加熱して，側壁の上部から水槽に流出させる．この
とき，ボイラーで加熱された水（＝湯）は軽いので水
面を広がる．その結果，湯は水面全体を覆う．一方，
ボイラーに水が吸い出されるので，水槽内部には下降
流が生じ，水面の湯は，等温面が水平の構造を保った
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第 7図　 現実の海洋の鉛直面内の循環の模式図とトイ
モデルにおける大気圏の鉛直面内の模式図．



まま，下降する．下降しながら，側面から熱が逃げる
ので，温度は下がる．その結果，内部には，安定な密
度成層が形成される．鉛直の温度勾配をdT/dzとすれ
ば，熱伝導の式から，定常状態で，

w dT／dz＝－β （9）

の関係が成り立つ．ここで，wは鉛直流（上向きが
正），βは側面からの熱の冷却率（単位は，毎秒あたり
の温度低下量：℃ s－1）である．その結果，

dT／dz＝－β／ｗ （10）

を得る．βと wが一定であれば，温度勾配は深さによ
らず一定である．

9． トイモデルにおける下降気流の流速の推定
　第 9図は，単位面積の空気柱が放射冷却で冷却され
る様子を模式的に示したものである．大気中を透過し
海洋に吸収された太陽放射エネルギーのうち，一部は
赤外線になって大気に吸収されるが，それ以外は，潜
熱に変化し，大気中で潜熱が解放され，対流圏の上部
に運ばれる（第 2図によれば， 7％が顕熱，23％が潜
熱の形で大気に渡されるが，トイモデルでは，30％が
潜熱の形で大気に渡されることに注意（第 3図参照））．
　その結果，海面から大気に与えられた熱エネルギー
は，対流圏上部から大気圏に侵入することになる．そ
の熱エネルギーは，空気柱の内部に含まれる温室効果
気体の赤外放射によって，一様に，宇宙に逃げる．
　さて，大気圧は静力学平衡にあるので，気圧 pは，
その上に積もった空気の重さである．その空気の質量
をM（kg m－2），重力加速度を gとすれば，p＝M gの
関係がある．但し，pの単位は Pa（パスカル）であ
る．地上気圧を1000hPa，高度10kmの気圧を200hPa

とすれば，地上から高度10kmまでの単位面積当たり
の大気の重さは，M g＝100000－20000＝80000である．
重力加速度を10m s－2と近似すれば，M＝8000である．
　単位質量当たりの放射冷却率をα（W kg－1）とする．
上から入射するエネルギーを Q（0.3×342＝102.6W 
m－2）とすれば，

Q ＝αM 
→α＝QE／M＝102.6／8000 

＝0.0128（W kg－1） （11）

である．単位時間当たりの温度低下量をγ（K s－1）と
すれば，

Cp γ ＝0.0128W kg－1 

→γ＝0.0128/1004 
＝1.275×10－5（K s－1） （12）

である．ここで，Cp（＝1004J kg－1 K－1）は空気の定
圧比熱である．一日の温度低下量は，86400（s 
day－1）×1.275×10－5（K s－1）＝1.1（K day－1）である．
　単位質量の空気塊が，高度 Hから海面まで，気温減
率Γ（K km－1）で降下するものとする．もしも，放射
冷却がなければ，気温減率は乾燥断熱減率（Γd＝9.8K 
km－1）になるはずである．実際はΓdより小さいΓであ
る．それは，下降の途中で，放射冷却により，空気塊
が冷却されたからである．その結果として，下降域の
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第 8図　 大気循環の概念モデル．厚さの薄い水槽
内の水をボイラーで加熱する．水は下部
からボイラーに入り，上部から水槽に流
入する．加熱された水は水平に広がり，上
部に堆積する．そして，ゆっくり下降しな
がら，側面から冷却される．その結果，水
槽内部には，安定な密度成層が形成され
る．

第 9図　 トイモデルにおける空気柱．厚さを10kmと
仮定する．上部からエネルギーが入射し，内
部の温室効果気体（黒丸）からの赤外線（●
の上につけた矢印）によって，そのエネル
ギーが宇宙に逃げる．



温度減率はΓ＝6.5K km－1になる．
　空気塊が対流圏上部から海面まで降下する時間をτ
（s）とすれば，その間に，放射冷却で失う熱量は，ατ
（J kg－1）である．故に，

ατ＝Cp H（Γd－Γ） （13）

の関係を得る．一方，下降気流の流速（高度によらず
一定を仮定）を w↓とすれば，

w↓ ＝H／τ＝α／［Cp（Γd－Γ）］ 
＝0.0128／［1004（9.8－6.5）］（km s－1） 
＝0.00386（m s－1） （14）

である．トイモデルの大気圏の内部には，約 4 mm s－1

の流速の下降気流が，対流圏全体をおおっている．な
お，空気柱の高さ Hは結果に関係しない．

10． 気温の鉛直分布
　上昇域の気温減率は湿潤断熱減率である．湿潤断熱
減率は，以下の手順で求めることができる．
　海面に接した空気塊は，海面水温（15℃）になじみ，
15℃の飽和水蒸気混合比 qsになるまで，水蒸気を吸収
する．この空気塊は，積乱雲内部を上昇する．
　積乱雲内部を上昇する 1 kgの空気塊に着目する．
温度 T（K），高度 z（m）にある空気塊に対して，

hs＝Cp T＋g z＋L q （15）

を定義すると，hsは，空気塊が積乱雲の内部で上昇し
ても保存することが知られている（浅井ほか（2000）
の式（3.30）参照）．hsを湿潤静的エネルギーと呼ぶ．
ここで，qは，空気塊に含まれる水蒸気混合比，Lは
水蒸気の凝結熱（L＝2.5×106 J kg－1）である．
　空気塊が地表面から高度 Hの対流圏上部まで上昇
したときの地表面と対流圏上部で hsを比較する．空気
塊は，海面では，15℃の飽和水蒸気混合比 qs（＝12.83g 
kg－1）であるが，高度 Hで，すべての水蒸気が凝結す
ると仮定する．それ故，

Cp T（ 0）＋L qs＝Cp T（H）＋g H （16）

を得る．この式を変形すると，

Γw＝Γd－L qs／Cp H （17）

を得る．Γwは（高度方向に平均した）湿潤断熱減率で
ある．ここで，乾燥断熱減率Γd＝g/Cpの関係を使っ
た．

　一方，下降域の気温減率（Γ）は，以下の手順で求
めることができる．
　蒸発の際に海水からうばわれた潜熱は大気に与えら
れ，空気を加熱する．加熱された空気は，対流圏上部
から海面に下降する過程で，放射冷却により冷やさ
れ，再び，海面で15℃にもどる．
　対流圏上部から海面に至るまでに， 1 kgの空気塊
が経験する放射冷却による温度低下は，H（Γd－Γ）
であるが，その温度変化は，海面から与えられた潜熱
に等しい．そこで，

L qs＝Cp H（Γd－Γ） （18）

の関係が成り立つ．これから，下降域の温度減率は，

Γ＝Γd－L qs／Cp H （19）

である．（19）の右辺は，（17）の右辺に等しい．下降
域の気温減率は，湿潤断熱減率に等しいことを示して
いる．第10図に示すように，上昇する過程の（凝結潜
熱の放出など）非断熱的な昇温量と下降する過程の非
断熱的冷却量が同じであれば，上昇時の気温減率と下
降時の気温減率が同じなのは当然である．しかし，空
気塊が上昇する過程と下降する過程で，同じ温度変化
を経験するのであれば，上昇域と下降域で温度差が生
じない．温度差が生じなければ，上昇域内で浮力は生
まれず，上昇気流を維持できない．積雲対流が生じる
ためには，上昇域の気温減率が下降域の気温減率より
小さいことが必要である．小さくなる理由は， 2つ考
えられる．
① 第10図をみると，湿潤断熱減率は下降域の温度減率
と同じであるが，ここで求めた湿潤断熱減率は，単
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第10図　 空気塊の上昇する過程の気温減率（Γw）と
下降する過程の気温減率（Γ）の比較．Γd

は乾燥断熱減率．



に，下層の気温と高度10kmの気温差を直線近似し
たものである．しかし，現実の湿潤断熱減率は，気
圧と気温で変化する（浅井ほか（1981）の表2.5によ
れば，1000hPa，15℃で4.73K km－1，200hPa， 
－50℃で9.4K km－1）．一方，下降域の気温減率は，
放射冷却量が高さによらないために，高さによらず
一定である．
② 第10図では，上昇気流内部の昇温量と，下降気流の
冷却量が同じように描かれているが，現実には，下
降域の放射冷却量は，上昇域の潜熱による加熱量よ
りも少ないことが推測される．その理由は，積乱雲
内で生成された暖気が，大気圏上部で水平に広がる
過程で放射冷却が起こるからである．第11図は，赤
道上空高度17km付近（図中の XXX点）から放出さ
れた粒子が，大気循環によって移流される様子を
GCM（General Circulation Model, 大循環モデル）で
シミュレーションした結果である（Kida 1983）．こ
の図は，XXX点で放出してから半年後の拡散の様
子を示している．ほとんどの粒子が，下部成層圏を
水平に拡散していることが分かる．この図は，空気
塊が，長時間，対流圏上部に留まっていることを示
している．
　本稿で扱うトイモデルは，対流圏上部の構造を記述
する力がない．そこで，近似的に，下降域の温度減率
は（直線近似した）湿潤断熱減率と同じと考えること
にする．（19）に数値を代入すると，

Γ  ＝9.8（K km－1）－2.5×106（J kg－1）×12.83 
×10－3（kg kg－1）／［1004（J kg－1 K－1）×10（km）］ 
＝6.6K km－1 （20）

を得る．トイモデルの気温減率は，現実の対流圏の気
温減率ときわめて近いことが分かる．
　以上の考察をまとめると，次にようになる．
① 海面気温と海面温度は，熱平衡の状態にある．この
とき，海面気温は海面温度に等しい．現実の海面気
温も，グローバルに平均すると，海面温度ときわめ
て近い（第 1図）．
② 対流圏の下層の気温は，主に，海面から上向きに照
射された赤外線に支配される．気温の鉛直分布は，
放射平衡の状態に近い（第 6図）．
③ 対流圏の中・上層の気温は，主に，潜熱の解放によ
る加熱に支配される．積乱雲の外側の気温減率は，
空気塊の下降に伴う断熱圧縮による昇温と放射冷却
のバランスによって決まる．対流圏上部では，放射
平衡温度よりも高いが，下部では，放射平衡温度に
近い（第 6図）．

11． 1次元放射対流理論とトイモデルの比較
　 1次元放射対流理論は，気象学の教科書では，「大気
の鉛直方向の構造」の章で扱われる．ここでは，岸保
ほか（1982）の「2.4　放射過程と温度場」の記述を要
約する．
　「大気中の任意の高度 zでの放射エネルギーの正味
流束 F（z）に対して，その鉛直勾配が温度の時間変化
を与えるから，定常状態では F（z）＝一定である．この
状態を放射平衡という．放射平衡の状態にある赤外放
射の射出量は，大気の赤外線吸収物質の高度分布と気
温分布で決まるので，吸収物質の高度分布が与えられ
ると，気温の鉛直分布が求まる（第 6図下図）．
　対流圏についてみると，放射平衡温度は標準大気の
気温分布に比べてはるかに低い．しかも，超断熱減率
なので，静力学的に不安定である．定性的には，放射
過程が大気層を冷却して大きな気温減率を作る不安定
化作用と，大小さまざまな規模の湿潤・乾燥対流が熱
を上向きに輸送することによる安定化作用のつりあい
の結果として現実の気温減率が生成されると理解され
る．しかし，6.5K km－1という温度減率を定量的に説
明することは容易でなくManabe and Strickler（1964）
は，6.5K km－1を臨界温度減率として採用し，気温減
率がこの値を超えた場合には，自動的に6.5K km－1に
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第11図　 赤道上空高度約17kmの XXX点から放出
した粒子の，半年後の拡散の様子（Kida 
1983）．GCMによるシミュレーションの結
果．



置き換えるという便宜的な方法が取られている．この
操作を対流調節と呼んでいる．放射平衡モデルに対流
調節を加えたモデルを放射対流モデルという．」
　 1次元放射対流理論に関する研究は膨大である．
Ramanathan and Coakley（1978）のレビューは， 1
次元放射対流理論を使った気候モデリングに関する論
文を93編紹介している．
　 1次元放射対流理論の中でも，Satoh and Hayashi
（1992）の対流調節モデルは，ここで紹介したトイモデ
ルとよく似ているので，詳しく比較してみよう．
　この論文では，放射平衡温度の不安定を解消するた
めに，積乱雲による鉛直の熱輸送を利用する． 1次元
モデルなので，水平方向の広がりは考えない．といっ
ても，積雲対流は鉛直面内の循環を伴うので，暗黙の
うちに，ある程度の広がりを考えている．おそらく，
50km×50kmくらいで，数値モデルの格子間隔程度と
いうことだと思う．この範囲で，循環は閉じていると
する（第12図）． 1次元の放射対流平衡理論では，積雲
対流がカバーする範囲の積雲対流の効果を平均して，
断面積 1 m2の空気柱の積雲対流の効果に着目する．
1 m2の面積の中で，上昇流が占める割合をσとすれ
ば，下降流の占める割合は 1－σである．Satoh and 
Hayashi（1992）は，その上で，σが非常に小さいとし
て，全域，下降流が占めると考える．
　全域，下降流が占める点はトイモデルに似ている．
ところが，1次元モデルなので，下降流は許されない．
それで，無限小の範囲に上昇域を忍ばせて，その平均
を取ることにより，下降流が，あたかも存在しない扱
いになっている．

　ところが，エネルギー変換に関わる大気層は下降域
だけなのである．この点で，トイモデルの扱いと同じ
である（トイモデルでは，上昇域をボイラーとして扱
い，対流圏から除外した扱いになっている）．Satoh 
and Hayashi（1992）では，下降流がないのに，下降
流が気温分布を決めている．
　第13図は，Satoh and Hayashi（1992）における混合
比の変化（左図）と気温分布（右図）である．空気塊
の動きは，トイモデルと同じである．空気塊は湿潤断
熱減率で上昇する（右図の AB）．下降域は（大気が温
室効果気体を含まなければ）乾燥断熱減率に従って下
降する（右図の BD）．しかし，放射冷却の影響を受け
て，右図の BCに示す温度分布になる．
　下降域の温度分布は，上昇域の温度分布に近いこと
に注意していただきたい．トイモデルでは，下降域の
温度分布は，上昇域の温度分布（湿潤断熱減率）と同
じであった．一方，Satoh and Hayashi（1992）では，
わずかに変化しているが，それは，日射と地表面から
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第12図　 左図：積雲対流に伴う循環．右図：
上昇域と下降域を区別する．Satoh 
and Hayashi（1992）．

第13図　 左図：積雲対流の循環に伴う混合比の変化．右図：気温分布．AB＝湿潤断熱
線，BD＝乾燥断熱線，BC＝下降域の温度線．Satoh and Hayashi（1992）．



放射される上向きの赤外線の影響である．
　 1次元放射対流理論では，基本的に放射平衡が成り
立ち，対流による鉛直熱輸送が，その温度分布を修正
するという発想である．ところが，Satoh and Hayashi
（1992）の結果を見ると，対流圏の気温分布は，基本的
に下降流による断熱昇温と放射冷却で決められている
ことが分かる．日射の影響は，断熱温度分布を修正し
ているに過ぎない．一方，トイモデルは，基本的に，
断熱昇温が気温を決めていると考える．図らずも，
Satoh and Hayashi（1992）の結果はトイモデルの妥当
性をサポートしている．
　なぜ，気象学の教科書では，「大気の鉛直構造」の説
明に， 1次元放射対流理論を紹介するのであろうか．
私見であるが，「グローバル平均した大気は，鉛直気流
がない」という事実があるからではないだろうか．静
止した大気中における温度分布は，放射平衡以外に平
衡状態になるメカニズムはない．従って，必然的に，
放射平衡が鉛直温度分布を決めるという発想が生まれ
る．一方，本稿で扱うトイモデルは，グローバルなモ
デルであるにも関わらず，対流圏全体に，約 4 mm s－1

の下降気流が存在する（（14）式参照）．その場合は，
断熱昇温と放射冷却のバランスという別の平衡状態が
可能になるのである．
　トイモデルの対流圏の温度構造は，グローバルス
ケールが，ローカルな温度分布を決めている．それで
は，現実の対流圏の温度構造はどうか．下降気流の大
きさは非常に小さい上に，高低気圧に伴う鉛直流のよ
うな（おそらく）一桁大きい鉛直流が存在する．その
平均として，グローバルな下降気流が存在するはずで
ある．その検証が望まれる．

12． トイモデルの気候感度
　気候感度とは，大気中の二酸化炭素濃度を 2倍にし
たまま一定に保ち，気候システムが平衡状態になった
ときの全球・年平均した地表面温度の変化で定義され
る．吉森ほか（2012a，b，c）の解説（筆者の数が15
名）では，引用された論文が，Part 1（気候フィード
バックの概念と理解の現状）139，Part 2（不確実性へ
の低減への努力）103，Part 3（古環境からの検証）63
に及ぶ．これだけ多くの研究が行われているというこ
とは，地球環境システムの気候感度がいかに難しい問
題であるか，ということを意味しているのであろう．
それと対照的に，トイモデルは気候システムの構造が
単純なので，気候感度は簡単に計算できる．といって

も，トイモデルでは，二酸化炭素の作用を明示的に
扱っているわけではない．トイモデルでは，温室効果
気体の増加は，断熱率 Dの増加（下向き赤外放射量の
増加）として扱われる．従って，断熱率の増加に伴う
海面温度の上昇が気候感度ということになる．
　断熱率 Dが増加すると，海面温度は上昇する．海面
温度の上昇は蒸発率を増加させる．海面に吸収される
太陽放射エネルギー Qは，海面水温の加熱（QR）と蒸
発（QE）に分配される．第 2図によれば，QR：QEは，
約 2：3である．蒸発率が増加するとQEが増加し，（Q
が一定であるから）QRが減少する．減少した QRと海面
温度から断熱率が決まる．断熱率が求まると，下向き
の放射量の増加（放射強制力）が求まる．従って，放
射強制力の増加と海面温度の増加の関係が求まる．
　この計算には，海面温度と蒸発量との関係が必要で
ある．一般に，蒸発量 E（g m－2 s－1）は，

E＝ρ β CH U（qs－q） （21）

の式で記述される（近藤（2000）の（5.8）式）．ここ
で，ρは空気の密度（kg m－3），βは蒸発効率（水面で
はβ～ 1），CH Uは顕熱輸送の交換速度，qsは飽和混合
比（g kg－1），qは海面に接した空気の混合比である．
　トイモデルでは，q＝ 0と考え，蒸発量が飽和水蒸気
量に比例するとして計算した（第 1表）．なお，QE＝
LEである．海面温度が 1℃上昇するごとに，太陽放
射量の入射量に対するQEの比率は 2％ずつ上昇する．
海面温度と蒸発量の関係が第 1表で与えられるとき，
トイモデルの気候感度は第 2表のようにまとめられる．
　第 2表によれば，海面温度が 1℃上昇するごとに，
断熱率は約0.02上昇する．下向き放射量は約12.5W 
m－2増加する．降水量は，15℃で1294mm年－1である
が，海面水温が 1℃上昇するごとに約80mm年－1増加
する．
　断熱率は，温室効果気体の量で決まる．海面温度が
変化しても，温室効果気体の量が変化しないのであれ
ば，海面温度が一時的に昇温しても，熱収支のバラン
スがくずれて元に戻る．すなわち，気候システムは安
定である．
　もしも，温室効果気体の主体が水蒸気で，海面温度
の上昇と共に，断熱率が増加したとすると，気候シス
テムは不安定になる可能性がある（水蒸気フィード
バック．吉森ほか（2012a）参照）．第 2表は，海面温
度の関数として断熱率が計算してある．この断熱率
は，気候システムの安定性が中立の場合の計算であ
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る．中立であれば，海面温度が15℃に維持されている
必然性はない．海面が何度であっても，熱収支は満足
される．現実の地球環境の海面温度が15℃に維持され
ているのは，気候システムの安定化作用があるからで
ある．そのためのフィードバック機構は沢山ある（吉
森ほか　2012a）．このトイモデルの枠組みの中で安定
化作用を考えるとすれば，水蒸気フィードバックによる
断熱率の増加が第 2表より小さい，ということである．

13． おわりに
　本稿で紹介したトイモデルを，論文の体裁にして，
2018年 9月に「天気」に投稿したところ，「新規性な
し」という理由（他にも，理由はいろいろあるが）で
不採用になった．もともと，トイモデルは，気象教育
用の道具なので，新規性がないのは当然である．論文
として不採用になるのは，致し方ない．私が危惧した
のは，このトイモデルは地球環境のメカニズムと本質
的に異なっているといわれることであった．なぜな
ら，このトイモデルでは，対流圏に一様な下降流を仮
定したり，煙突のような積乱雲を導入した．トイモデ
ルの結果も，（温室効果気体によって保温されている
のは海洋であって，大気は海水の冷却装置であるとい
うような）気象学の教科書には書かれていないもので
あった．論文は， 5名の査読者によって， 8か月間か

け，丁寧に査読された．しかし，トイモデルを全面的
に否定する査読者はいなかった．コメントの中には，
このトイモデルは，Satoh and Hayashi（1992）とほと
んど同じ内容である，という指摘もあった．どこが似
ていて，どこが異なっているのか，本稿で，詳しく述
べた通りである．コメントの中には，「この論文は，論
文としては不適当であるが，『気象談話室』の話題には
なる」という指摘もあった．そのコメントに従って，
論文を全面的に改稿し，「気象談話室」に投稿する次第
である．
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第 1表　海面温度と潜熱の関係

海面温度（Ts）（℃） 飽和混合比（qs）（g kg－1） 潜熱（QE）（W m－2） QEの比率（％）
15 12.83 102.6 30.0
16 13.63 109.0 31.9
17 14.48 115.8 33.9
18 15.37 122.9 35.9
19 16.31 130.5 38.2
20 17.30 138.4 40.5

第 2表　 トイモデルの気候感度．海面温度が 1℃上昇するごと
の変化量．Ts：海面温度（℃），Q↑＝σTs

4：上向き放
射量（W m－2），Q↓：下向き放射量（W m－2），D：断
熱率，QR：海面温度の加熱量（W m－2），ΔQ↓：下向
き放射の増加量（W m－2），Pr：降水量（mm年－1），
ΔPr：降水量の増加量（mm年－1）．

Ts σTs
4 Q↓ D QR ΔQ↓ Pr ΔPr

15 390 324.9 0.833 65.0  0.0 1294   0
16 396 337.4 0.852 58.6 12.5 1374  80
17 401 349.3 0.871 51.8 24.4 1460 166
18 406 361.3 0.890 44.7 36.4 1550 256
19 412 374.9 0.910 37.1 50.0 1656 362
20 418 388.7 0.930 29.2 63.8 1746 452
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