
 

Fig 1: Probability distribution of effective 
climate sensitivity for a doubling of CO2 in 
the CGCM ensemble [˚C]. Vertical red lines 
indicate each CGCM run. The black curve is 
a histogram of bootstrap samples from all 
the CGCM runs. The green error bar 
indicates the 10-90% range and the best 
estimate of the standard model (estimated 
using the bootstrap method). 
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1. はじめに 

大気海洋結合モデル間で気候感度（CO2濃度 2

倍増に対する全球平均地上気温上昇量）に差が

生じる主な要因は、2 種類ある。一つは、モデ

ル間で解像度や物理スキーム(パラメタリゼー

ション)の構造が異なることによる不確実性

（構造不確実性）である(Cess et al. 1990,1996; 
Randall et al. 2007; Wiiliams and Webb 2009)。
構造不確実性に関する研究は歴史が長く、

CMIP/CFMIP などでは多数のモデルの実験デー

タが収集・公開され、多くの比較研究が行われ

てきた。もう一つの不確実性は、物理スキーム

内のパラメータ値を観測の不確実性範囲内で

変化させても、モデルの性質が大きく変わりえ

るという物理パラメータ不確実性である

(Murphy et al. 2004; Stainforth et al. 2005; 

Collins 2011)。こちらは研究の歴史も浅く、

本格的な研究は数例しかない。 

我 々 は 、 大 気 海 洋 結 合 モ デ ル

MIROC5(Watanabe et al. 2010)を用いて、積雲

対流、雲、境界層、エアロゾル、雪氷に関する

10 種類のパラメータを、不確実性の範囲内で同

時に走査する大規模なアンサンブル実験（物理

ア ンサ ンブ ル実 験） に取 り組 んで いる

(Shiogama et al. 2011; Watanabe et al. 2011)。 

 

2. 実験デザイン 

これまでのほとんどの物理アンサンブル実

験では、計算資源の制約から、海洋混合層モデ

ルと結合した大気モデル（以下 ASGCM）が用い

られてきた。しかし、ASGCM の気候感度はフル

大気海洋結合モデル（CGCM）とは異なることが

指摘されている。そのため本実験では CGCM を

用いる。CGCM のパラメータを走査した場合、大

気上端での放射収支が変わるために、気候場が

ドリフトしてしまう。フラックス調節を行えば、

ある程度ドリフトを防ぐことができるが、フラ

ックス調節は海面水温を観測データに近づけ

るため、気候感度そのものに影響を与える可能

性がある。以上の問題を解決するために、本研

究では、放射収支を変えないパラメータ値の組

み合わせを見つけ出し、フラックス調節を行わ

なくてもドリフトしない実験方法を開発した。 

ここでは、Gregory et al. (2004)によって

提唱された Gregory 法を用いて、気候感度、（対

流圏成層圏調節を含む）放射強制力、フィード

バック係数を推定する。Gregory 法では、産業

革命前の CO2 濃度を与えたコントロール実験と、

突然 CO2濃度を 4倍にする実験を行う。時間 t に
おける気候システム全体のエネルギー収支の



 

Fig 2: Probability distribution of SWcld 
feedbacks [W/m2/K]. Vertical red lines 
indicate each CGCM run. The black curve is 
a histogram of bootstrap samples from all the 
CGCM runs. The green error bar shows the 
10-90% range and the best estimate of the 
standard model, estimated using the 
bootstrap method. 

 
 

 

Fig 3: (a) Local differences in SWcld 
feedbacks [W/m2/K] between models with 
the 10 lowest (more negative) and 10 largest 
(less negative) global mean SWcld feedback 
parameters. (b-d) Differences in cloud albedo 
feedbacks with cloud top height of (b) high, 
(c) middle and (d) low [%/K]. We show 
significant differences based on  10% 
levels of t-tests. 

偏差は下記のように記述される： 

)()( tTFtN   . 

ここで、N は大気上端での放射収支（下向き正）、

F は放射強制力、 はフィードバック係数（正

値は正フィードバック）、 T は全球平均地上

気温の変化を表す。Gregory法では、年平均の N 、

T の散布図を描いて線型回帰直線を求める。

0T における N の値、すなわち回帰直線の

N 切片は放射強制力の推定値 1F となる。回帰

直線の傾き は、フィードバック係数の推定値

である。また t において、 0N となった

ときの T 、すなわち回帰直線の T 切片は、4

倍 CO2 濃度に対する気候感度 24 COS  を示す。こ

こでは、2倍 CO2濃度に対する気候感度 22 COS  を

24 COS  の 1/2 として見積もる。 

 

3. 結果 

このアンサンブルにおける気候感度の幅は

2.2－3.4℃である(図１)。雲短波フィードバッ

クのばらつきが、気候感度の分散の大部分をも

たらしていることがわかった。雲短波フィード

バックを調べると、全てのメンバーが負の値を

持ち、そのために高い気候感度が現れないこと

が明らかになった（図２）。このモデルでは、

温暖化時に中層雲の雲量が増えることで、雲短

波フィードバックが負になる（図３）。 

温暖化時の雲短波フィードバックの大きさ

は、現在気候の中層雲の量と関係していること

がわかった（図４a）。また太平洋 ITCZ の南側

で雄大積雲が発生しやすく降水量が多いメン

バーほど、雲短波フィードバックが負に大きく

なる（図４b）。そのようなメンバーでは、太平



 
Fig 4: (a) Differences in middle-level cloud albedo [%] between models with the 10 lowest (more 
negative) and 10 largest (less negative) global mean SWcld feedback parameters. Black boxes 
indicate regions where the Normalized Cloud Index is defined. (b) Differences in precipitation 
[mm/day] between the C-CTL runs with the 10 lowest (more negative) and 10 largest (less negative) 
global mean SWcld feedback parameters. Black boxes represent regions where the Normalized 
Precipitation Index is defined. (c) Differences in the standard deviation of the annual mean surface 
air temperature [K] between the C-CTL runs with the 10 lowest (more negative) and 10 largest (less 
negative) global mean SWcld feedback parameters. The black box indicates the Nino 3.4 region. 
These panels show differences that are significant at the 10% level in a t-test. 
 

洋の赤道上で Bjerknes フィードバックが働き

やすいため、ENSO の振幅も大きい（図４c）。こ

れらの関係を用い、さらに観測データとモデル

の現在気候実験を比較することで、標準モデル

の雲短波フィードバックがより尤もらしいこ

とが分かった(図５)。 

 

4. まとめ 

最先端の大気海洋結合モデル MIROC5 を用い

て、フラックス調節無しで、物理アンサンブル

実験を行う方法を開発した。コントロール実験

において、大気上端の放射収支がほとんど変わ

らず、ドリフトしないパラメータ値の組み合わ

せを探すことが可能になった。  

そのパラメータ値の組み合わせに対して、

Gregory-style 実験を行い、気候感度やフィー

ドバックなどを推定した。MIROC5 では、物理ア

ンサンブルを行っても、高い気候感度は現れな

いことが明らかになった。気候感度の変化は、

ほとんどが雲短波フィードバックの変化によ

ってもたらされている。雲短波フィードバック

が常に負の値をもち、そのために高い気候感度

が生じないことが分かった。この負の雲短波フ

ィードバックは、温暖化時に中層雲が増えるた

めに生じている。 

さらに雲短波フィードバックの強さと、現在

気候実験における気候鳩の関係を調べた。その

結果、現在気候における熱帯太平洋の中層雲ア

ルベド、降水量、ENSO の振幅と雲短波フィード

バックが関係していることが明らかになった。

観測データと比較すると、標準モデルの雲短波

フィードバックがより尤もらしいことが分か

った。 

今後は、他モデルの物理アンサンブル実験と

の相互比較を進め、気候感度の構造不確実性と

物理パラメータ不確実性の関係を調べていく。 
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Fig 5: Scatter plots (squares) of SWcld 
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ENSO, respectively. 
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