
1． はじめに― 1層の黒体モデルによる温室効果
の説明

　気候変動に関する政府間パネル（IPCC）が設立され
た1988年以降，人為的に排出される二酸化炭素量の削
減が世界的な課題となっている．大気中の二酸化炭素
濃度の増加→地球大気の温室効果の増大→全球平均の
地上気温の上昇（地球温暖化）→気候の変化→異常気
象の増加→自然災害の増加，というシナリオ（いわゆ
る「温暖化シナリオ」）が社会に定着したからである．
このシナリオの要になっているのが「温室効果」であ
る．「温室効果」が理解できなければ，地球温暖化につ
いて議論することはできない．ところが，温室効果を
正しく理解するのは非常に難しい．その理由は 2つあ
る．
① 温室効果に関わる赤外線（波長 5～50μm）は，目
に見えず，感じることもできない．その存在を実感
することは非常に難しい．
② 温室効果には，気体（H2O，CO2，O3など），大気中
の液体（雲粒），大気中の固体（塵，氷晶の雲粒）な
ど，いろいろな物質が関与する．物質によって赤外
線との相互作用が異なる．その物理機構はいずれも
複雑である．本格的理解のためには，大気放射学（例
えば，浅野（2010），会田（1982））の学習が必要で
ある．

　気象学の入門的教科書（例えば，小倉（1999），松田
（2014），近藤（1987）など）では，大気中の放射過程
を単純化する．もっとも簡単なモデルは，大気を 1層
の黒体の層に置き換えて，温室効果の説明を行うもの

である．教科書によって，いろいろなバージョンがあ
るが，もっとも簡単なものは，第 1図左図に示すよう
なモデルである．大気を 1層の等温の黒体の層として
扱う．地表面も黒体として扱う．太陽放射エネルギー
Q（Wm－2）は，黒体の大気を通過して，すべて地表面
に吸収される．
　多くの場合，全球平均の地球の温度を求めるとき
に，このようなモデルが用いられる．地球のアルベー
ドを A，全球平均の太陽放射量（342Wm－2）を Q0とす
るとき，Q＝Q0（ 1－A）である．A＝0.3なので，Q＝
342×0.7＝239Wm－2である．
　黒体大気の温度を Ta（K），地表面の温度を Tg（K）
とすると，地表面温度と大気が太陽放射に対して放射
平衡の状態にあれば，地表面で，

Q＋σTa
4＝σTg

4 （1）

の関係が成り立つ（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＝5.67×10－8 Wm－2　K－4）である．一方，黒体
大気の上面で放射平衡が成立するので，

Q＝σTa
4 （2）

の関係が成り立つ．（2）を満足する温度を有効放射温
度という．Ta＝255Kである．（1），（2）より，
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第 1図　 左図： 1層の黒体モデル．右図：黒体の
代わりにハーフミラーを置いたモデル．



Tg
4＝ 2 Ta

4 （3）

を得る．黒体大気の温度（有効放射温度）よりも地表
面温度のほうが高い．この性質を「温室効果」と呼ぶ．
入門的気象学の教科書では，赤外線の伝達過程を単純
化するのだが，それでも，赤外線を感覚的に捉えるこ
とは難しい．もしも，赤外線の挙動を可視光線の挙動
に置き換えることができれば，（視覚による助けが得
られるので）理解が容易になるであろう．ところが，
幸運なことに， 1層の黒体モデルを可視光線のモデル
で置き換えることができるのである．

2． ハーフミラーの導入
　第 1図右図は，黒体をハーフミラーで置き換えたも
のである．ハーフミラーは，入射した光のうち，半分
を反射し，半分を透過する．すなわち，反射率0.5，透
過率0.5のガラス板である．第 1図左図では，黒体大気
が等温であるために，上側に射出される赤外線も，下
側に射出される赤外線も，同じ強度である．黒体大気
に入射する赤外線を可視光線に見立てると，入射光線
の半分が透過し，半分が反射しているように見える．
　熱放射の場合，黒体の温度に応じた熱放射が発生す
る．熱放射は，黒体に入射する赤外線とは，直接の関
係がない．同じ強度の赤外線が入射しても，黒体の温
度が変化すれば，黒体の放射する赤外線の強度は変化
する．しかし，黒体大気が入射した赤外線によっての
み加熱され，かつ，放射平衡の状態にあれば，見かけ
上，入射した赤外線の半分が下向きに「反射」し，半
分が上向きに「透過」しているように見える．温室効
果は，まさに，そのような条件（＝放射平衡が成り立っ
ている条件）下の現象であるから，ハーフミラーが温
室効果のモデルとして成立する．なお，ハーフミラー
は和製英語である．英語では，semitransparent mir-
rorという．「マジックミラー」として市販されている．
　ハーフミラーの導入によって，大気放射学を学習せ
ずに，温室効果の特徴を理解できる．そこで，ハーフ
ミラーによる温室効果の説明を，「温室効果のトイモ
デル」と呼ぶことにしよう．
　 1層の黒体モデルは，赤外線の挙動が単純だから，
わざわざ，それを可視光線に置き換える利点はない．
ところが，多層になると，それほど単純な話ではなく
なる．
　第 2図Aは，2層のハーフミラーL 1，L 2が重なっ
た大気のモデルである．下から強度 1の光線が入射し

たとする．光線は，L 1と L 2の間で多重反射を行う．
その結果，光線の一部は，L 2を透過し，一部は，L 1
から下向きに戻る．L 1，L 2を 1つの層とみなせば，
反射率，透過率が， 1層の場合から変化する． 2層
ハーフミラーの透過率を S2とするとき，

S2＝0.52（ 1＋0.52＋0.54＋…）
　＝0.52／（ 1－0.52）
　＝（ 1／ 4）÷（ 3／ 4）＝ 1／ 3  （4）

である．反射率を R2とすれば，

R2＝ 1－S2＝ 2／ 3  （5）

である．結果として，第 2図 Bに示した反射率と透過
率を得る．
　次に，N層のハーフミラーが重なったときの大気の
モデルを考える（第 2図 C）．N層のハーフミラーが重
なった大気の下側から，強度 I0

↑の光線が入射すると
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第 2図　 A： 2層（L 1，L 2）のハーフミラーを
重ねた層の下から強度 1の光線を入射さ
せたときの，光線の経路．B：2層のハー
フミラーの反射率と透過率．C：N層の
ハーフミラーの光線の経路（C左）と N
層のハーフミラーの反射率と透過率（C右）．

A B

C



する．下から n番目（n＝ 1～N）の層から上向きに出
る光線の強度を In

↑，下向きに出る光線の強度を In
↓と

する．ハーフミラーの性質から，In
↑と In

↓は等しい．
そこで，In

↑＝In
↓＝Inと置く．すると，それぞれの層

で，光のエネルギーが蓄積されることはないから，

2 In＝In－1＋In＋1

　　→　　In－1－In＝In－In＋1 （6）

を得る．この式は，隣り合うハーフミラーを通過する
ビームの強さの差が同じであることを示している．そ
れ故，その差をΔIとすれば，

ΔI＝IN－1－IN

ΔI＝IN－2－IN－1

ΔI＝IN－3－IN－2

　　　…
ΔI＝I0－I1 （7）

と書ける．すべての項を足すと，

NΔI＝I0－IN （8）

を得る．一方，N層のエネルギー収支より，

IN－1
↑＝IN

↑＋IN
↓＝ 2 IN （9）

だから，

ΔI＝IN－1－IN＝ 2 IN－IN＝IN （10）

を得る．故に，

透過率＝IN／I0＝ 1／（N＋ 1） （11）

を得る．従って，

反射率＝ 1－透過率
　　　＝ 1－ 1／（N＋ 1）
　　　＝N／（N＋ 1） （12）

である．下側からハーフミラーの層を見るとき，ハー
フミラーの枚数がふえるほど，反射率が大きくなるこ
とが分かる．

3． 多層黒体モデルとの関係
　第 3図は，一層の黒体モデルを多層に拡張したもの
である（松田（2014）2.8節，小倉（1999）5.7節参
照）．入門的教科書では，黒体モデルを多層に拡張した
場合でも，全球平均の地上気温を求めることを考え
る．このとき，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端から，地表面に向けて太陽放
射エネルギー Q（＝239Wm－2）が与えられるとする．
実際の地球表面では，地表面に達した太陽放射の一部
は，潜熱や顕熱の形で大気に伝わるが，地表面が黒体
のモデルでは，すべての太陽放射エネルギーが熱放射
に使われる．
　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 Tgは，σTg

4＝（N＋ 1）Qで与えられる．
　このモデルは，N層のハーフミラーを重ねたモデル
に対応する（但し，第 3図の層の番号は第 2図 Cと逆
方向であることに注意）．前節で述べたように，地表面
からσTg

4の光線が入射すると，ハーフミラーの層の間
で，多重反射・透過が生じ，結果として，多重ガラス
の上面からは，σTg

4/（N＋ 1）の光が透過する．この
現象と，黒体モデルの赤外線の挙動は同じである（黒
体モデルでは，黒体大気の上面で放射平衡が成立する
ので，σTg

4/（N＋ 1）＝QRが成立する．このQRは，ハー
フミラーモデルのΔIに等しい）．また黒体大気の最下
層（第 3図の N層）ではσTg

4N/（N＋ 1）＝σTN
4が成

立する．一層のハーフミラーの反射率は0.5であるが，
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第 3図　 多層の黒体モデル（松田（2014）の図2.6
を引用）．層の番号の順番が第 2図Cと逆
であることに注意．この図では，本稿の
Tgが Tsと記されている．



多層になると，全体層の反射率が大きくなる．温室効
果気体の層が厚くなるほど，温室効果が大きくなるこ
とに対応している．
　（2）式の放射平衡温度は Qに対応しており，ここで
は，QRに対応している．同じ放射平衡でも，意味が異
なる．その違いを確認しておこう．
　宇宙から地球を見る場合，地球が吸収する太陽放射
と地球から宇宙に放射される赤外線（地球放射）はバ
ランスしている．（2）式は，このバランスを表してい
る．この式のσTa

4には，地球大気内部で生じる複雑な
放射対流過程が集約されている．一方，QRに対応する
放射平衡温度は，地表面温度の決定のみに関わる放射
エネルギーで，顕熱や潜熱の効果を含んでいない．地
表面の熱放射とバランスする放射エネルギーである．
いわば，（宇宙ではなく）地表面でみた放射平衡といえ
る．

4． 黒色大気モデルの導入
　大気を黒体の層で置き換えるのは，かなり現実の大
気と異なる設定である．現実の大気における「大気放
射」（大気から地面に向けて放射される赤外線）は，主
に，温室効果気体と雲による．温室効果気体の中でも，
地表面に降り注ぐ赤外線の放射源は主に水蒸気であ
る．また，空が雲で覆われると雲からの下向きの赤外
線が多い．晴れた夜と，雲に覆われた夜で，夜間の放
射冷却量が大きく異なるのは，そのためである（近藤
（2000）4.2節参照）．
　単位面積当たりの水蒸気量（可降水量）が，水蒸気
の場合と，すべて雲粒に変化した場合の，下向き赤外

線の量（下向き射出率（＝吸収率））を比較してみよう
（第 4図と第 5図の比較）．雲の場合は，雲水量が
30g　m－2を超えると0.9以上になり，ほぼ黒体である
が，水蒸気の場合は，1 kg　m－2を超えても，射出率は
0.5以下である．大気中の水蒸気は，凝結するかしない
かで，温室効果の度合いがひどく変化することを示し
ている．
　現実の大気は，大きく変動する水蒸気による温室効
果の他に，二酸化炭素や固体のエアロゾルによる温室
効果もあり，かなり複合的である．
　一方，黒体モデルは，地表面からの上向き赤外線を
すべて吸収してしまうので，程度の小さな温室効果は
扱えない．
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第 4図　 水蒸気の射出率（＝吸収率）（縦軸）と有
効水蒸気量（単位は，kgm－ 2）（横軸）と
の関係．近藤（2000）の図2.15を引用．

第 5図　 左図：下向き放射量（射出率）と雲水量との関係（観測値）．（会田（1982）の図7.14を引用）右図：水雲
の厚さと射出率（＝吸収率）との関係（理論値）．（Yamamoto et al. 1970）の Fig.　12を引用．なお，観測
値は，主に，海上層積雲に対するものである．



　大気放射学では，すべての波長で，射出率（吸収率）
＝ 1であるような仮想的な気体を「黒体」という．こ
れに対し，すべての波長で， 0＜射出率＝吸収率＜ 1
である気体を灰色体という．大気中の温室効果気体を
灰色体と仮定して，赤外線の放射伝達を計算すること
が行われる．その場合の大気を「灰色大気」という（浅
野（2010）8.2.1節参照）．
　本稿では，気体とエアロゾル（雲粒など）を区別せ
ず，「温室効果」が，1種類の赤外線吸収物質によって
生じるような仮想的な大気について考察する．その物
質とは，雲粒を想定し，大きさ10μm程度の球形の粒
が大気に分散している状態を考える．この球形の粒
は，可視光線に対しては透明であるが，赤外線に対し
ては，あらゆる波長の赤外線を吸収する黒体であると
する．このような粒を含む大気を，「灰色大気」と区別
して「黒色大気」と呼ぶ．
　黒色大気を多層に分解し，それぞれの層をガラス板
で置き換える．その場合，層の厚さによって，反射率，
透過率が異なる．層が薄くなれば，黒体の粒の間を通
り抜けてガラス板を透過する赤外線が増えるので，透
過率は大きくなる．そこで，ハーフミラーを一般化し，
反射率 r，透過率 s（r＋s＝ 1）のガラス板に着目し，

そのようなガラス板が，第 6図に示すように， 2枚重
なっている場合の反射率を求める．
　 2層をまとめて， 1層とみなせば，合成した層の反
射率は

R2＝（ 2－ 2 s）／（ 2－s） （13）

透過率は，

S2＝s／（ 2－s） （14）

である（導出は，付録 A参照）．
　さて，反射率 r，透過率 sの 1層のガラス板を 2枚
重ねると，合成層の反射率は R2，透過率は S2になる
（R2＋S2＝ 1）． 2枚重ねたガラス板をまとめて 1層と
考えれば，rがR2に，sが S2に変換されるわけである．
この変換を続けると， 2層を重ねて 4層， 4層を重ね
て 8層，…というように，倍々の層の反射率と透過率
が求まる（浅野（2010）6.3.2節に説明のある「倍増・
加算法」に似ている）．第 7図左図は，この方法で求め
た反射率とガラス板の枚数との関係を， 1枚のガラス
板の反射率が0.1，0.3，0.5の場合について示したもの
である．反射率0.5の結果はハーフミラーの場合であ
る．その場合，総体的な反射率 Dは D＝N/（N＋ 1）で
与えられる．第 7図左図には，N/（N＋ 1）も重ねて描
いたが，（当然ではあるが）結果は一致している．反射
率 rを任意に設定した場合では， 2， 4， 8…の枚数
以外の計算を行うのは容易ではないが，ハーフミラー
（r＝0.5）の場合に限って，1枚ごとのガラス板の合成
反射率を計算できるというわけである．なお， 3枚の
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第 6図　 反射率 r，透過率 sのガラス板を 2枚重ね
たときの多重反射の様子．

第 7図　 左図： 1枚のガラス板の反射率が0.1，0.3，0.5のガラス板を重ねたときの合成反射率と重ねた枚数との関
係．反射率0.5の結果には， 1 /（N＋ 1）も示してある．右図:黒色大気モデルと多層黒体モデルの比較．ガ
ラス板の枚数は，黒体相当厚さ（NRを単位とする厚さ）で規格化してある．



反射率・透過率を基準にして， 6枚，12枚…の反射
率・透過率を計算することもできる．
　ガラスの枚数を横軸に取る代わりに，反射率が0.5
になる枚数を単位の枚数とすれば， 1枚のガラスの反
射率 rに関わらず，同じグラフになる（第 7図右図）．
すなわち，規格化された枚数を NRとすれば，反射率＝
NR/（NR＋ 1）である．但し，この NRはハーフミラー
の枚数ではなく，実数である．「光学的厚さ」（＝放射
強度が 1 /eになる厚さを 1とする）の類推から，NRを

「黒体相当厚さ」（射出率εが 1になる厚さを単位とす
る）と定義する．
　第 7図右図は，黒体モデルも，黒色大気モデルも，
同じ結果を与えることを示している．どの場合も，ガ
ラス板の枚数が増えると，反射率は 1に接近する． 1
枚ごとの反射率は小さくとも，沢山重なると，反射率
の高い「鏡」のようにふるまう．
　第 7図右図のグラフが，第 5図左図のグラフに似て
いることに注意していただきたい．第 7図の合成反射
率は，第 5図左図の縦軸（射出率）と対応する．NR＝
1の場合，合成反射率は0.5である．それに対応する雲
水総量（左図）は約 7 g　m－2，雲の厚さ（右図）は約
10mである．平均的な雲水量は0.7g　m－3である．実際
の雲水量は，雲によって大きく変動するが，この値は
妥当な値である．

5． 対宇宙冷却近似
　第 8図は， 1年間で平均したグローバルな熱収支を
示したものである（Kiehl and Trenberth（1997）の
データによる）．全球平均の太陽放射量（Q0＝
342Wm－2）を100として示してある．この図を見ると，
大気圏上端に出入りする放射エネルギー流束は釣り
合っている．また，地表面におけるエネルギー流束の
出入りも釣り合っている．よく見ると，地表面から大
気に与えられた潜熱・顕熱のエネルギーが宇宙に逃げ
る過程は，不思議である．大気は，潜熱・顕熱で加熱
されるわけだが，定常状態を維持するためには，加熱
量と等しい冷却が必要である．大気中の冷却は，放射
冷却以外にない．放射冷却は，大気内部の赤外線吸収
物質（温室効果気体，雲粒など）によって生じる．赤
外線吸収物質は放射平衡の状態にある．すなわち，吸
収した放射エネルギーと等量のエネルギーを放射す
る．第 9図Aは，赤外線吸収物質を黒体の球形の粒で
代表させた場合，球から等方的に赤外線が放射される
状態を描いたものである．Bは，同じ現象を，平行平
面大気近似（＝水平方向に現象が一様であると考える
近似．上下方向のエネルギー伝播のみを扱う．浅野
（2010）1.4節参照）で表現したものである．この近似
は，マクロな現象に適用されるべきものであるが，こ
こでは，近似を拡張して，ミクロな黒体の粒に適用し
た．
　もしも，潜熱・顕熱で加熱された赤外線吸収物質が
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第 8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
太陽の放射量を100（Q 0＝342Wm－ 2）と
して示してある（原図は Kiehl and Tren-
berth（1997））．

第 9図　 放射平衡にある赤外線吸収物質からの赤
外線の放射．A：等方的な放射，B：平行
平面大気近似の下での放射，C：対宇宙冷
却近似の下での放射．



上下に同じ量の赤外線を放射したとすれば，宇宙に逃
げるエネルギー量は，吸収量の半分になり，残りは，
地表面に戻るはずである．しかし，それでは，熱収支
が成り立たない．赤外線吸収物質は，第 9図 Cに示す
ように，吸収した赤外線をすべて上向きに放射してい
なければ，熱収支は成り立たない．大気放射学では，
吸収した赤外線をすべて宇宙に逃がす近似を「対宇宙
冷却近似」という（浅野（2010）4.5節参照）．
　ハーフミラーモデルは，対宇宙冷却のメカニズムを
説明する．温室効果気体の層の中にある 1粒の黒体か
ら，（平行平面大気近似の下では）上下に，同じエネル
ギー量の赤外線が放射される（第10図左図）．もしも，
この黒体の粒の上にN層の黒色大気層があり，下にM
層の黒色大気層がある場合，上下に放射された赤外線
は，他の温室効果気体に吸収され，逆方向の放射が発
生する．
　黒体の粒から，上下に，それぞれ，0.5の放射がある
としよう．上向きの放射は，N層の黒体大気層に吸収
され，0.5×N/（N＋ 1）の下向きの放射が戻ってくる．
一方，下向きの放射は，M層の黒体大気層に吸収さ
れ，0.5×M/（M＋ 1）の上向きの放射が戻ってくる．
結果として，上向きの放射は，0.5×M/（M＋ 1）＋0.5
＝0.5×（ 2 M＋ 1）/（M＋ 1）である．下向きの放射は
0.5×（ 2 N＋ 1）/（N＋ 1）である．第10図右図は，M＋
N＝10の場合，それぞれの層の間にある黒体から放射
される上向きと下向きの放射を示したものである．N

≪Mの場合は，上向きの放射が下向きの放射よりも大
きくなる．それをすべて上向きの放射に置き換えた近
似が，「対宇宙冷却近似」である．

6． 温室効果と地表面温度
　第10図右図の温室効果気体層の下側にある黒体の粒
は，主に，下側に放射する．大雑把にいえば，温室効
果気体層は，あたかも入射する赤外線の「反射体」と
して働く．もしも，100％反射するのであれば，温室効
果気体層は，地表面に対して，完全な断熱材として作
用し，地表面の温度が放射冷却で低下することを妨げ
る（近藤（1987）5章参照）．グローバルな熱収支（第
8図）では，地球表面に関しては約83％の赤外線が「反
射」して地表面に戻る．
　温室効果は，放射平衡の状態にある黒体の粒から下
向きに放射される赤外線によってもたらされる．地表
面からの上向きの赤外線フラックスを Q↑（＝σTg

4），
黒体の粒から地面に向けて下向きに放射される赤外線
のフラックスを Q↓とするとき，D＝Q↓/Q↑で，温室効
果の度合いを表すことにしよう．この Dは，ハーフミ
ラーの合成反射率に対応している．
　第11図は，地球表面を大気と海洋に分けて，全陸地
と全海洋の平均の熱収支を示したものである（Tren-
berth et al.（2009）のデータを用いた）．大陸の地表面
温度は11.8℃，海面温度は17.5℃である．
　陸面と海面で温度が異なる原因を考えてみよう．陸
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第10図　 左図：温室効果気体層の内部にある温室効果気体と温室効果気体層との相互関係．右図：10層の黒体大気
層からなる温室効果気体の層の内部の温室効果気体から上下に放射される赤外線の比率と高度との関係．



面に吸収される太陽放射エネルギーは42，海面に吸収
される太陽放射エネルギーは48で，海洋のほうが多
い．しかし，潜熱・顕熱の形で大気に受け渡されるエ
ネルギーは，海洋のほうが多く，その結果，陸面・海
面の放射加熱に使われる太陽放射エネルギーは，海面
のほうが少ない（陸面21に対して，海面16）．それにも
関わらず，海面温度のほうが陸面温度よりも高い．そ
の原因は，第 1表の Dの値が示すように温室効果が大
きいからである．
　黒体モデルでは，地球全体の平均的な温度を求める
ために，（大気圏に吸収された）全球平均の太陽放射エ

ネルギー（Q＝239Wm－2）を扱った．それに対して，
海面および陸面の温度を扱う場合の太陽放射エネル
ギーは，地表面の放射冷却にバランスする日射エネル
ギー（＝正味放射量）である．この値を Qと区別して
QRと書く．海面，陸面上の QRの値は，第 2表に示し
た．ハーフミラーモデルでは，Q↑＝QR（NR＋ 1），
Q↓＝QR NRで与えられる．第 1表の下に，この予測値
を示した．観測値とよく対応していることを確認して
いただきたい．
　第12図は，Q↑（＝σTg

4）をパラメータとして，QR

（縦軸）N（横軸）空間に，Q↑＝QR（NR＋ 1）の関係
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第 1表　 Q＊↑，Q＊↓，QR
＊，D，NRの関係（Trenberth 

et al.（2009）のデータによる．全球は，全海洋
と全陸地の平均とは異なるデータを使用した
ので，数値は整合していない）．Q＊↑，Q＊↓，
QR

＊は，3.42Wm－ 2（全球平均の太陽放射量
（Q 0）の 1 /100）を単位として，QR，Q↑，Q↑
を規格化したもの．下の 2行はNRによるQ＊↑
と Q＊↓の各推定値．

342Wm－2を100として
表示 全球 全海洋 全陸地

地表面に
吸収

顕熱 潜熱
49

7 23
48

4 28
42

8 13
正味放射 19 16 21

Q＊↑ 114
（15℃）

118
（17.5℃）

109
（11.8℃）

Q＊↓ 95 102  88
Q＊R＝Q＊↑－Q＊↓ 19  16  21
D＝Q＊↓／Q＊↑ 0.833 0.863 0.809

NR＝D／（ 1－D） 4.99 6.30 4.24
Q＊↑～Q＊R（NR＋ 1） 114 117 110

Q＊↓～Q＊R NR  95 101  89

第 2表　 海洋と陸地の境界条件の比較（正味放射 QR

は，顕熱・潜熱を除いて，正味で地表面を加
熱する太陽放射エネルギーであることに注
意）．

物理量 単位 記号 海洋 陸地 海洋/
陸地

密度 kgm－3 ρ 1000 1500  0.667
比熱 JK－1kg C 3930 900  4.367
体積 m 3 V 10 1 10
日射
（平均） Wm－2 QR

0.16×342＝
54.72

0.21×342＝
71.82  0.762

季節変化
の振幅 Wm－2 A 18.24 23.94  0.762

熱容量 JK－1 ρCV 3.93×10－7 1.35×106 29.111
表面温度 K T 0 290.5 284.8  1.020
温室効果 NR 6.30 4.24  1.486

α 1.94×10－8 7.41×10－7  0.026

β 4.64×10－7 1.77×10－5  0.026

4σT0
3

ρCV（NR＋ 1）
A
ρCV

第11図　 グローバル平均の地表面における熱収支．全海洋（左図）と全陸地（右図）の比較（データは Trenberth 
et al.（2009）による）．



を描いたグラフである．グラフは，地表面温度（Tg）
の等値線である．QRとNRが決まると，地表面温度が決
まる．但し，第12図の縦軸は，QRを3.42Wm－2（全球
平均の太陽放射量（Q0）の 1 /100）で規格化した値
（QR

＊）で示してある．
　地球温暖化を本稿の枠組みに当てはめれば，「NRが
増加するとき，地表面温度はどのように増加するか」
という問題になる．もしも，NRが増加しても，QR

＊が
変化しなければ，QR

＊＝一定（横軸に沿う線）に沿っ
て，現象は変化する．しかし，現実の地球環境はその
ようにできていない．
　ここでは，この問題を，地球環境を単純化したトイ
モデル（木村　2020）に当てはめてみよう．
　第 8図に示すように，地表面に吸収された太陽放射
エネルギー（Q0：342Wm－2＝100として表す）49のう
ち，30は潜熱と顕熱に使われる．木村（2020）で扱っ
たトイモデルは，地表面がすべて海面なので，30はす
べて潜熱に使われる．海面温度が上昇すると，（海面に
接した大気中の飽和蒸気圧が増加するので）潜熱に使
われる太陽放射エネルギーが増加する．それに連動し
て，熱放射に使われる太陽放射エネルギー（規格化し

た正味放射量 QR
＊）が減少する．すなわち，海面温度

の増加は，QR
＊の減少を伴う．その関係を木村（2020）

の第 2表に示した．そこでは，海面温度が15℃～20℃
までを示したが，その計算を拡張し，海面温度が
10℃～20℃の範囲の場合について，QR

＊，NRと海面水
温（Tg）の関係を第12図に重ねて示した（トイモデル
の気候感度．なお，このグラフに用いたデータは，付
録 Bに示した）．海面温度の増加と共に QR

＊が小さく
なる，ということは，地球温暖化に対する負のフィー
ドバックである．
　なお，第12図には，現実の地球環境における全海洋，
全陸地に対する QR

＊，NR，Tgの関係も示した．
　第12図を見ると，全海洋，全陸地の Tgは，トイモデ
ルの気候感度曲線に乗っている．トイモデルは，全球
平均の熱収支を採用したので，トイモデルのTgが全球
平均のTgに等しいのは当然である．しかし，現実の地
球における全海洋と全陸地の Tgがトイモデルの気候
感度の曲線上に乗るのは，予想外であった．なぜなら，
トイモデルの熱収支は，現実の地球の全球平均である
にもかかわらず，地表面全体が海洋だからである．現
実の地球で，地表面全体が海洋であれば，その熱収支
は，全球平均の熱収支ではなく，全海洋の熱収支にな
ることが予想される．熱収支が全球平均で，地表面全
体が海洋であるというトイモデルの設定は，いわば，
仮想的な条件設定である．それにもかかわらず，この
仮想的な条件設定下の気候感度に，現実の全海洋，全
陸地が従うとは，どういうことであろうか．
　その理由は，正直言ってよく分からない．恐らく，
以下の条件が関係しているであろう．
① トイモデルの熱収支（＝全球平均の熱収支）は，全
陸地よりは，全球の 7割を示す海洋の熱収支に近
い．それ故，全海洋の Tgは，トイモデルの気候感度
の曲線に従う．

② トイモデルの熱収支は，全球平均の熱収支である．
その結果，トイモデルの温室効果は，全海洋の温室
効果と全陸地の温室効果との平均的な値になる．具
体的には，トイモデルの NRは 5であるが，全海洋の
NRは 6，全陸地の NRは 4で，平均的な値になってい
る．トイモデルの Tg（＝15℃）も，全海洋の Tgと
全陸地のTgの平均的な値になっている．そのため，
全陸地の温室効果も Tgも，15℃を挟んで，全海洋の
対称的な位置に来る．そこが，偶々，トイモデルの
気候感度曲線の上であった．
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第12図　 温室効果（NR：横軸）と放射平衡に必要
な正味の日射エネルギー（QR

＊：縦軸．
QR

＊は，3.42Wm－ 2（全球平均の太陽放射
量（Q 0）の 1 /100）を単位として，QRを
規格化したもの．）をパラメータとして，
σTg

4（＝QR（N＋ 1））の等値線を示し
た．太い線は，トイモデルによる気候感
度（木村（2000）の第 2表を10℃まで拡
張したもの．第 8図，第11図および第 1
表にある全球（□），全海洋（△），全陸
地（〇）の Tgも示した．



7． 温室効果と気温年較差
　ここまで， 1年間で平均した地球環境に関わる温室
効果を考察した． 1年間で平均すると，ほぼ定常状態
になる．しかし，地球環境には，はっきりした年変化
がある．その顕著な例が，気温の年較差である．気温
の年較差とは， 1ヵ月平均の地上気温の最大値と最小
値の差である．これは，地表面の受ける太陽放射エネ
ルギーの季節変化によって生じる．
　気温年較差は，海上と陸上で，かなり異なる．その
違いを簡単なモデルで考察することができる．
　太陽放射エネルギーは，地中や海中に浸み込んでい
く．その深さを，仮に，海洋で10m，陸地で 1 mとす
る．簡単のために，地中や海中は，一様に加熱される
とする．その温度は，地表面の温度 Tgに等しい．一
方，地表面から熱放射で Q↑－Q↓＝σTg

4/（NR＋ 1）の
熱が逃げる．その結果，地表面温度 Tgの変化は，

 （15）

に支配される．ここで，ρは地表面の密度，Cは比熱，
Vは体積（＝深さ× 1 m2）である．ρCVは，地表面の
熱容量である．なお，定常状態では，QRとσTg

4/（NR＋
1）がバランスしている．
　QRの季節変化を正弦関数で近似する．周期 1年を秒
で表すと，60×60×24×365＝3.1536×107秒である．
周期 1年の角振動数は，ω＝ 2π/ 1年＝1.992×
10－7秒－1である．
　QR＝Q0＋A cos ωt，Tg＝T0＋T’と置く．T’/T0≪ 1
として，

 （16）

と近似する．この近似を（15）に代入して，

  （17）

であるから，

 （18）

を得る．両辺をρCVで割って，

 （19）

と記す．

　（19）の解は，指数関数項 αβ

ω2＋α2
⎛
⎝

⎞
⎠－ e－αt と周期

関数項（T’）の和として書ける．ここで，T’は，

 （20）

である．
　海洋と陸地に対応するαの値を第 2表に示した．
　指数関数の指数αは，初期に温度が T0からずれたと
き，温度がT0に戻る時間の程度を表す．初期のずれは
指数関数的に緩和していることが分かる．1 /eになる
時間を緩和時間という．緩和時間τは，

　τ（海洋）＝ 1／α＝ 1／（1.94×10－8）＝0.515×108秒
　　　　＝0.515×108／（3.1536×107）＝1.63年

　τ（陸地）＝ 1／α＝ 1／（7.41×10－7）＝0.135×107秒
　　　　＝0.135×107／（3.1536×107）＝0.043年
　　　　＝15.6日

である．
　第 2表の右側の列には，海洋と大陸の条件の違いを
物理量の比によって示した．もっとも大きな違いは熱
容量である．緩和時間の違いは，熱容量の違いに起因
すると考えられる．温室効果は，約1.5倍の違いがあ
り，熱容量ほどではないが，緩和時間に影響を与えて
いる．
　太陽放射量の季節変化は緯度によって異なる．ここ
では，中緯度を想定し，冬と夏で，太陽放射量が 2倍
異なると仮定する．冬季の日射量（QR－A）の 2倍が

ρCV dTg

dt ＝QR－
σTg

4

NR＋ 1

T’
T0

Tg
4＝（T0＋T’）4＝T0

4⎛
⎝

⎞
⎠1＋

4

≈T0
4＋ 4 T0

3 T’

dT’
dtρCV ＝Q0＋A cos ωt－ σT0

4

NR＋ 1 －
4σT0

3

NR＋ 1 T’

Q0＝
σT0

4

NR＋ 1

dT’
dtρCV ＝A cos ωt－ 4σT0

3

NR＋ 1 T’

dT’
dt cos ωt－ 4σT0

3

ρCV（NR＋ 1）T’A
ρCV＝

→ dT’
dt

4σT0
3

ρCV（NR＋ 1）＋ T’＝ A
ρCV cos ωt

→ dT’
dt ＋αT’＝β cos ωt

T’＝ ⎛
⎝

⎞
⎠sin ωt＋ cos ωtβ

√　　　ω2＋α2

ω

√　　　ω2＋α2

α

√　　　ω2＋α2
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夏季の日射量（QR＋A）になることから，

QR＋A＝ 2（QR－A）　→　A＝QR／ 3

である．そのときの Aとβの値を第 2表に示した．
　さて，十分時間が経過すると（20）式が残る．ここ
で，ベクトル：

S＝（cos ωt，sin ωt）を導入すると，

 （21）

と書ける．ここで，|P|＝ 1，|S|＝ 1である．P・Sは，
第13図のように時間変化する．Pは固定されたベクト
ルで，tanθ＝ω/αとすれば，Pは横軸と角度θをなす．
一方，Sは，角速度ωで回転する．T’ は内積 P・Sに
比例する．
　内積とは，ベクトルPのベクトル Sに対する射影で
あるから，

 （22）

と書くこともできる．θが，（日射が最大になってか
ら，地表面温度が最大になるまでの）時間遅れの程度
を表している．
　海洋と陸地の違いを第 3表に示した．ベクトルPの
縦軸はωに，横軸はα（緩和時間の逆数）に比例する．
その結果，緩和時間が長くなるほど，θは大きくなる．
第 2表に示すように，αの中には温室効果（NR）が含
まれる．温室効果の増加は，熱容量が大きくなること
と似た効果を生むことが分かる．
　第14図は，実際の地球環境の気温年較差のグローバ
ルな分布であるが，陸地と海洋の気温年較差の違いが
大きいことを示している．第 3表は，定性的ではある
が，第14図と整合的である．

8． おわりに―温室効果気体のシールド効果
　温室効果のハーフミラーモデルでは，4層（陸地）～
6層（海上）ものハーフミラーが地球表面を覆ってい
るイメージが浮かぶ．平均すると， 5層のハーフミ
ラーが覆っている．ハーフミラーは，重なるほど反射
率が高くなる． 5層のハーフミラーの反射率は0.8ほ
どである．
　よく SF映画に，シールドが登場する．外界からの

P＝⎛⎝
⎞
⎠，

α

√　　　ω2＋α2

ω

√　　　ω2＋α2

T’＝ β

√　　　ω2＋α2 P・S

T’＝ β

√　　　ω2＋α2 cos（θ－ωt）

「温室効果」の可視光線的理解―温室効果の仕組みを学習するためのトイモデル 117

2021年 2月 53

第 3表　海洋と陸地の気温年較差の特徴．

物理量 単位 記号 海洋 陸地 海洋/
陸地

1年角振
動数 S－1 ω 1.992×10－7

気温年較
差振幅 K 2.32 23.94 0.097

位相遅れ
度 θ＝

arctan（　）
84.5 23.94

5.633
日 85.7 15.2

緩和時間 τ＝α－1 1.6年 16日 0.104

β

ω2＋α2

ω
α

第13図　 P・Sの説明図．ベクトルPは固定され，
ベクトル Sは，角速度ωで回転する．そ
の内積が P・Sである． 第14図　気温年較差（浅井（1988）図5.1を引用）．



攻撃をドーム状のシールドが防ぐ．成層圏のオゾン層
は，紫外線に対するシールドと言えるだろう．対流圏
の温室効果気体の層もシールドの役割を果たしてい
る．役割とは，上下方向の赤外線の伝播を妨げること
である．すなわち，
① 地表面の放射冷却を妨げて，地表面温度を有効放射
温度よりはるかに高い温度に維持している．
② 上空からの赤外線の下向き放射を（地表面にとどく
前に）吸収して，上空に送り返す．
　第 2の役割は，放射強制力の作用を考える際に重要
になる（浅野（2010）8章参照）．「放射強制力」という
概念は，1990年に刊行された「気候変動に関する政府
間パネル（IPCC）の第 1作業部会報告書」で導入され
て以来，一般に知られるようになった．その定義によ
れば，圏界面における赤外線の正味放射量の変化量で
ある．圏界面における下向き放射量の変化は，そのま
ま，地表面に影響を与えるわけではない．地上に届く
以前に，温室効果気体のシールドに吸収され，大部分
は上向きの赤外線になって，宇宙に送り返される．放
射強制力の作用を議論する際には，既に存在する温室
効果気体のシールド効果を考慮する必要がある．
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付録
　付録 A　反射率 r，透過率 sのガラス板を 2枚重ね
たときの反射率と透過率
　下の層をL 1，上の層をL 2と呼ぼう．上向きにL 1
に侵入した単位強度の光線のうち，rは反射して地表
面にもどる．sは透過して，L 2の下面で反射する．反
射光は，L 1とL 2の間で無限回反射を繰り返す．反射
するごとに，上下に光線の一部が放出される（第 6
図）．上側に放出する光線を S2と書けば，

S2＝s2＋s2r2＋s2r4＋…
　＝s2（ 1＋r2＋r4＋…）
　＝s2／（ 1－r2）
　＝s／ 1＋r
　＝s／（ 2－s） （A1）

である．ここで，r＋s＝ 1の関係を使った．
　一方，L 1から下向きに出る光を R2と書けば，

R2＝r＋s2r＋s2r3＋s2r5…
　＝r＋s2r（ 1＋r2＋r4＋…）
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　＝r＋s2r／（ 1－r2）
　＝r＋sr／（ 1＋r）
　＝（r＋r2＋（ 1－r）r）／（ 1＋r）
　＝ 2（ 1－s）／（ 2－s） （A2）

　付録 B　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：地表面温度（℃），Tg：地
表面温度（K），Q↑＝σTs

4：上向き放射量（Wm－2），q

（飽和混合比（gkg－1）），QE：潜熱（Wm－2），QR：海面
温度の加熱量（Wm－2），Q↓：下向き放射量（Wm－2），
NR：黒体相当厚さ，QR

＊：Q0＝342Wm－2を100として
QRを表示したもの．なお，qの値は小倉（1999）表3.4
の飽和水蒸気密度を内挿したものである．表3.4では，
gm－3の単位で示されているが，1気圧では，1 m3の空
気は 1 kgの重さであると近似して，飽和混合比とし
て用いた．
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Ts Tg Q↑ q QE QR Q↓ NR QR
＊

10 283 364  9.41  75.3 92.3 271.7 2.94 27.0
11 284 369 10.02  80.2 87.4 281.6 3.22 25.6
12 285 374 10.67  85.4 82.2 291.8 3.55 24.0
13 286 379 11.35  90.8 76.8 302.2 3.93 22.5
14 287 385 12.07  96.9 70.7 314.3 4.45 20.7
15 288 390 12.83 102.6 65.0 324.9 5.00 19.0
16 289 396 13.63 109.0 58.6 337.4 5.76 17.1
17 290 401 14.48 115.8 51.8 349.3 6.74 15.1
18 291 406 15.37 123.0 44.7 361.3 8.08 13.1
19 292 412 16.31 130.5 37.1 374.9 10.11 10.8
20 293 418 17.30 138.4 29.2 388.7 13.31   8.54


