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最終氷期および最終顧氷期の気候へのモデリソグ

ｰ大循環モデノレを利用した古環境の研究例一

山中康裕1)

1.はじめに一大循環モデルを用いて古環境

の研究する際の問題点一

大気一海洋系を考えると,第1図のように大気

一海洋間で運動量･水･熱交換を行なうことによっ

て密接に結びついている1このため,過去の環境を

再現するためには,一方だけでなく大気と海洋の両

方を扱う必要がある.

第2図に示すように,大気大循環モデル
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によって過去の大気大循環を再現するためには,海

面水温の情報のみが必要となる(ここでは話を海洋

に限っているが,他にも地形や地表面アルベドなど

の陸面状態や大気中C02濃度などの情報が必要).

従って,最終氷期の最盛期(LGM,LastG1acia1

1M1aximum)においては,CLIMAP(1976.1981)に

よって全球的な海面水温分布が再現されているの

で,これを利用してA-GCMを動かすことが出来

る(例えば,Mlanabe&Hahn,1977;Kutzbach&

Wright早1985;皿i11er&Russe11.1989).

それに対して,海洋大循環モデル(OceanGCM,

O-GCM)によって海洋循環を再現するためには,

風応力･海面水温(SST)および海面塩分(SSS,ま

たは淡水フラックス)などの多くの情報を必要とす

る｡O-GCMを動かすためのSST以外の情報につ

いては,LGMにおいては,全海洋規模の均質な情

報が海底コアより得られていない.従って,過去の

海洋循環を再現するために,O-GCMを直接地質学

的デｰタを利用して動かすことは,現状では困難で

あり,A-GCMの結果を利用して間接的に動かすこ

とが試みられている(Lautensch1agerθまα1.,1992).

原理的にはこのようなA-GCMとO-GCMとの組
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第1図

大気一海洋間の運動量･水･熱交換についての模

式図､左から運動量･水･熟交換を示す.αγ

は海上風速,〃,砂は表層流速,σは海上比湿(水

蒸気),σ*はSST(表面海水温)から決まる飽和比

湿,肋は海上気温.

合わすことによってLGMにおける海洋循環を求め

られる.しかし,後で述べる熱塩循環(温度と塩分

によって駆動される大循環)が塩分の境界条件であ

る淡水フラックスに敏感であるため,その試みはう

まくいっていない.

大気海洋結合大循環モデル(Coup1edOcean

AtmosphereGCM,COA-GCM)は,海洋と大気を

ともに扱っているために,地質学的情報とはほとん

ど独立に,過去の大気海洋を求めることが出来る.

COA-GCMは,古環境を研究する道具として有望

であるが,モデル自身が複雑であり計算時間が非常

にかかるため(地球温暖化予測のための研究以外の)

現在の気候状態とは異なる環境を求めているのは世

界的にもGFDL(Geophysica1F1uidDynamic

1〕東京大学気候システム研究センタｰ:

〒153東京都国黒区駒場4-6-1
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最終氷期および最終融氷期の気候へのモデリング
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第2図

A-GCM･O-GCM･

COA-GCMについて

の境界条件(説明は本

文参照).

Laboratory,地球流体力学研究所)の真鍋ら(例え

ば,Manabe&Stou伍er,1988)のみであり,その他

のグルｰプは現在開発段階にある.

ここで,海洋の勲塩循環の特性について簡単にみ

てみよう(詳細な解説は山中(1993)を参照).例え

ば,もしグリｰンランド沖などの極域の海面填分が

下がれば,塩分躍層が強くなり深層水の生成が弱ま

り,熱塩循環は弱まる.その結果,勲塩循環による

中低緯度の高塩分水の輸送が弱くなり,ますます極

域の海面塩分が下がってしまう.この塩分に関する

正のフィｰドバックは,ha1oc1inecatastropheと呼

ばれている(Brayn,1986).最近,0-GCMの塩分

に関する境界条件として,観測された海面塩分

(SSS*)に緩和させる方法の代わりに,この効果を

表現できる淡水フラックスを与える方法を用いるこ

とも多くなってきた(どちらを用いるかは研究の内

容による).

この熱塩循環の特性のために,現状ではCOA-

GCMによって,大気海洋系の現在の状態を再現す

ることに成功していない(Manabe&Stou伍er,

1988).すなわち大気による水輸送および降水量

(および海洋循環の水輸送)が熱塩循環をうまく再現

できる精度でうまく再現されていたいことによると

考えられている.そこで,(現状での応急処置とし

て)フラックス調整(且uXadjuStmentまたは且uXCOr-

rection)を行なうことによって,COA-GOMを動

かしている.これは,現在の状態を再現するため

に,海面における人工的な塩分フラックス(および

最近では熱フラックス)を与える方法である.但し

この人工的なフラックスは,予め地域(および季節)

の関数として求めておき,全てのケｰスや時間積分

期間には依らないものとして与える.

COA-GCMやO-GCMにはこのような問題があ

るが,大循環モデルを用いることは,古気候の研究

において不可欠なものになっていくものと思われ

る.

2.最終氷期における古環境の再現とメカニ

ズム

Manabeらによって,A-GCMに熱容量のみの海

洋を組合して(CLIMAPによるSSTを使わずに)

LGMの状態を再現した一連の実験がある.ここで

は,A-GCMの境界条件を現在の状況から徐々に

LGMの状況に変えてゆく実験を紹介する.

第3図に示すように,実験1は,現在の状態で

A-GCMを走らせた結果,実験2は,LGMのとき

に大陸氷床が存在した地域についてその高度分布や

アノレベドを境界条件にして走らせた結果,実験3

は,さらに雪氷に覆われていないときの陸面アルベ

ドを現在のものからCLIMAPで推定されたしGM

のときものに変えて走ら竜た結果,実験4は,さ

らに大気中二酸化炭素濃度を300ppmから200

ppmに変えた結果である｡

各実験で得られた海面水温(SST)の東西平均した

ものについて,各実験間の差をとったものが第4

図である.この系は線形ではないので,各境界条件

の効果は重ね合わせで考えることは出来ないが,各

境界条件のおよその効果を見ることが出来る.大陸

氷床によるSSTへの影響(E2-E1)は,北半球で現

われ(北半球平均一1.6℃),南半球のSSTはあまり

変化しない(南半球平均一0.2℃).特に北大西洋で
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第3図(右)

Brocco1i&Maηabe

(1987)の各実験の

境界条件について.
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海氷が南下してSSTの低下は顕著である.陸面の

アノレベド変化によるSSTへの影響(E3-E2)は,ア

ルベドが高くなった地域で気温が1℃程度低下する

ものの,他の境界条件の変化による影響より小さい

(全球平均のSSTは一0.3℃).大気中二酸化炭素濃

度の変化によるSSTへの影響(E4-E3)は,緯度に

よらず大きく決っている(全球平均のSSTは

一1.0℃).特に6ぴS付近で大きくなっているのは,

海氷の北上によるものである.

モデルによるLGMと現在との差(E4-E1)と

CLIMAPとの結果を比較してみると,モデルの

SSTはCLIMAPに比べ低緯度で低く,高緯度で高

く友っている.この差の原因の1つは,モデルで

は海洋循環による熱輸送を表現していないためであ

る.氷期においては,次にみるように北大西洋深層

水(NADW)形成にともなう熱塩循環が弱かったと

考えられ,高緯度でSSTの低下を招くともに低緯

度でSSTの低下を防ぐ効果があり,両者の差は小

さくなる.

Mi11er&Russe11(1989)は,CLIMAPのSSTを

利用してA-GCMを動かすことによって,海洋の

南北熱輸送を見積っている.大西洋赤道における北

向き熱輸送は,現在の状態での見積りで約1.0

PW(=1015W)であるが,LGMの状態ではほとん

どなくなっている.これは,上で述べたことと調和

的であり,NADWが生成さ畦ていなかったことの

間接的な証拠といえる.

A-GCMを用いた氷期の気候の再現では,熱帯に

おけるCLIMAPで求められたSSTが現在とあま

り変化していないことに対して,山岳の雪線や植生

の高度より求められた気温が数度低下していること

の矛盾が指摘されている(例えば,Rind&Peteet,

�㌰〳〶�こ

第4図東西平均した海面水温の各実験(E1～4)間の差

とCLIMAPによる現在=LGM間の差(黒点)

(｡C)(Brocco1i&Manabe,1987).

1985)1また大陸氷床の南側の乾燥域分布などにつ

いては,モデルの結果と地質学デｰタとの定性的な

一致が見られる.しかし,モデルの結果では,大陸

氷床付近を除いて地表面風速は現在とほとんど変化

はなく,海底コアや氷床コアから一般的に言われて

いる氷期における隆起源の岩屑物の増加がどのよう

に説明できるかということは今後の問題の一つと思

われる.

3.最終氷期および最終磁氷期における海洋

循環の振舞い

現在生成されている北大西洋深層水(NADW)は,

LGMにおいて,ほとんど生成されていなかったと

考えられている(例えばBoy1e&Kei駅in,1982).

また最近5年間,LGMから現在への温暖化する際

の一時的た新ドライアス期(YoungerDryas,

11000～10000年前)の寒冷化に対する海洋循環の役

割が議論されている.新ドライアス期の寒冷化は,

特にヨｰロッバで顕著であることや北大西洋の

po1arfrontの復元(Ruddiman&Mc工ntyre,1981)た

どから,NADWの生成の一時的な停止によるもの

と考えられるようになってきた(例えばBroecker功

α1.,1988).

Manabe&Stou価er(1988)による大気海洋結合大

循環モデルを用いた研究は,新ドライアス期を研究

したものではないが,最終融氷期のNADWの振舞

いについて十分な示唆を与える.

彼らは同一境界条件のもとで初期状態の違いによ

ってNADWが生成される状態(I)とされない状態(皿)

地質ニュｰス475号�



最終氷期および最終離氷期の気候へのモデリング
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第5図NADWが生成されている解と生成されていない

解の地表面気温差(℃).(正の領域は,NADWが

生成されている方が気湿が高いことを示す.)

(Manabe&Stou伍er,1988).
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の2つの平衡解が存在することを示した.すなわ

ち,同一境界条件のもとで,NADWが生成されて

いる状態から時間積分したものは,熱塩循環が駆動

され中低緯度の高塩分水の趣向き輸送が行われ,グ

リｰンランド沖の海面塩分は濃くNADWが生成さ

れている状態(I)になる.しかし,NADWが生成さ

れていない状態から時間積分したものは,その逆に

中低緯度の高塩分水の供給が行なわれず,クリｰラ

ンド沖には強い塩分成層が存在し,NADWの生成

されない状態(皿)になる.(I)を現在,(皿)を新ドライア

ス期と考えると花粉分析や浮遊性有孔虫の分布より

復元した地表面気温や海面水温の寒冷化の程度や地

域分布を非常によく説明することが出来る(第5

図).

彼らのモデルで得られたのは同一境界条件のもと

での2つの平衡解であり,新ドライアス期は1000

年程度の時間発展問題という違いがあるので,厳密

な比較にはなっていない.しかしNADWが生成す

る状態/しない状態が実際に起こる可能性があるこ

と,およびその際の影響を定量的に示したことによ

り,NADWの生成の一時的な停止と新ドライアス

期の寒冷化が対応することを支持する研究となって

いる.

Lautensch1ager助αZ.(1992)によって氷期の海洋

循環の再現が試みられている.彼らは,CLIMAP

で再現されたSSTおよびそのSSTを使って計算

されたA-GCMの結果を利用して0-GCMを動か

し,LGMにおける海洋循環を求めている,その結

果は,北太平洋で深層水が形成され大西洋で湧昇す

るという現在の深層循環とは逆の循環となっている

(その最大流量は50Sv(1Sv:106m3/s)程度).こ
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第6図子午面循環の流線関数(a)NADWが生成されて

いる現在の解(モｰドA)(b)lNADWと生成され

ていないもう1つの解(モｰドB)(C.I｡=2Sv)

(Stocker&Wright,1991a).､

の結果は,彼ら自身が述べているように,北太平洋

では深層水が秒成されていなかったと海底コアから

推定されている循環と異なっていると思われる.

前に述べたように,A-GCMによる結果は現実の

氷期の状態とは異なっており,熱塩循環は淡水フラ

ックス(降水量一蒸発量)に敏感なため,この誤差を

感じて実際の氷期における海洋循環とは異なる結果

が得られている可能性がある.

4.熟塩循環の淡水7ラックスに対する安定

性

O-GCMを用いた研究ではないが,Stockerら

が,氷期･間氷期とくに最終融氷期における勲塩循

環の振舞いに注目した,熱塩循環の淡水フラックス

に対する安定性を議論している(例えば,Stocker

�物�琬���却�步���桴����

StockerθチαZ.,1992).彼らの用いたモデルは,東西

方向に対して適当な仮定を行ない簡略化することに

よって南北鉛直方向に2次元化したものであり,

現実と定量的に直接結びつけることが難しい点もあ

るが,定性的なモデルとしては優れたものである.
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第7図大西洋から太平洋への大気の水輸送亙(横軸)と

(Conve町｡ron(モｰドA)とConveyorof(モｰ

ドB)の2重解との関係.縦軸は北大西洋におけ

る熱輸送量.現在の状態は星印*で示されてい

る(Stocker&Wright,1991a).

彼らは,まず現在の太平洋･大西洋のそれぞれ東

西平均した海面水温･海面塩分分布に緩和されるよ

うにして定常解を求めておき,その定常解における

淡水フラックスを新たな境界条件としてモデルを動

かした.さらに各ケｰス毎に淡水フラックスを変え

る実験を行なった.

現在の塩分分布に緩和さ造るようにして得られた

定常解を初期値として,そのまま定常解で得られた

淡水フラックスを与えたケｰスでは,北大西洋で沈

み込み太平洋で湧昇するという現在の循環(モｰド

A,第6(a)図)を再現する.このケｰスの大気によ

る大西洋から太平洋への水輸送亙とする)は0.3Sv

程度,北大西洋における熱輸送は約0.6PWとな

り,図7の星印*の位置に相当する.次にFを減

らしてゆくケｰスでは,亙=0.03Sv以下ではモｰ

ドAの循環は得られず,南大洋で沈み込む太平洋

･大西洋のそれぞれで湧昇する循環(モｰドB,第

6(b)図)のみとなった.このモｰドBを初期値とし

てFを増やしてゆくケｰスでは,亙=0.36Sy以下

の場合モｰドBのままの定常解が得られるが,そ

れ以上の場合モｰドBの解は存在しなかった(第7

図).このように,戸=0.03～0.36Svの間では2重

解(モｰドAとモｰドBの解)が得られ,現在の状

態(戸=0.3Sv)でもNADWが生成しない解が存在

する可能性を示唆している.この実験では,大気に

よる大西洋から太平洋への水輸送が深層循環にとっ

て重要なものであることを示している.

さらに,彼らは最終融氷期のロｰレンタイド氷床

からの溶け水が北大西洋への流入したことを想定し

た実験を行なっている1すなわち,モｰドAの状

態にあるときにまず4000年間北緯15度の北大西洋

に与え,次の4000年は北緯45度の北大西洋に淡水

フラックスを与え(最初はメキシコ湾へ次にセント

ロｰレンス川へ流れ込んだことを想定している)循

環の振舞いがどうなるかを調べた.与えた淡水フラ

ックスの量は,実際に推定されているO.12Sv(実

験I)とその半分の0.06Sv(実験I[)である.その

結果,実験Iでは淡水フラックスを与え始めて600

年程度でNADWの生成はなくなり,淡水フラック

スをやめた後もNADWの生成は止まり,モｰド

Bの状態で定常になった.それとは対照的に実験皿

では淡水フラックスを与えている間はNADW生成

の量が少なくなるが,淡水フラックスをやめた後は

もとのモｰドAの状態に戻り定常となった.

彼らの使っているモデルが2次元の簡略化モデ

ルであること,特にこのようなモデルでは鉛直拡散

係数に強く依存することなどから,具体的な値

(600年や0.12Svなど)をそのまま実際の過去の海

洋循環の振舞いに用いることは出来ないと考えられ

るが,解の構造やオｰダｰ的な量の見積りとして

は,示唆に大変富む研究といえる.

5.おわりに

いままで見てきたように大循環モデルを用いた研

究を通じて,現在と氷期の気候の違いは氷床･海洋

循環･二酸化炭素などの要素が適度に組合わさって

効いていることが分かってきている.一方,海底コ

アなどの地質学デｰタも全海洋において集まってき

た.従って,氷期間氷期における気候の再現は,コ

ンベアベルトが動いていた/いなかったといった定

性的な議論はすでに過去のものであり,3次元的循

環や温度分布たどを定量的な再現およびメカニズム

を議論する段階になってきている.

ここまで紹介したモデルは,循環場や温度･塩分

などを求めるものであり,海底コアから得られる地

質学的デｰタδ13Cや1ysoc1ine深度と直接比較で
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第8図

海洋炭素循環を再現するための

O-GCMに組み込まれた生物化

学過程の模式図(山中,1994).

きなかった.しかし最近,世界の幾つかのグルｰプ

によって,図8に示すようなO-GCMに簡単な生

物化学過程を組み込むことによって,海洋中の炭素

循環を表現し,直接地質学的デｰタとの比較を試み

る実験が行なわれるようになってきている(例えば,

Bacastow&Maier-Reimer,1990;山中,1994).

ここで簡単に見てきたように,氷期における海洋

循環に対する大循環モデルからのアプロｰチおよび

地質学的からのアプロｰチは,単に過去の事実の記

述に留まらず,熱塩循環の特性を理解してゆくこと

につながる.このことはM1anabe&Stou舐er

(1993)が示した地球温暖化にともなう熱塩循環の

振舞い(大気中C02濃度カミ現在の4倍になる場合に

は,NADWの生成が止まり,現在の深層循環と全

く異なる状態のまま現状に戻らないこと)を定量的

に評価する研究につながるものである.
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