
付録A 全球モデル (GSM) の概要 ∗

A.1 はじめに

付録 Aでは、数値予報課報告・別冊第 65号発刊時
の GSMの基礎方程式、物理過程の仕様等について簡
潔に報告する。
これまで、数値予報研修テキストでは主にプロダク

ト利用者に向けて、GSMの改良の概要や予測特性の変
化などについて、事例を含めて理解されやすい内容で
情報発信を行ってきた。また、数値予報課報告・別冊
は、数値予報モデルに理解のある開発者・研究者に向
けた専門的な報告を目的としており、本号（第 65号）
のほか、これまでも第 50, 51, 55, 58号 (気象庁予報部
2004, 2005, 2009, 2012)において GSMの力学や物理
過程の手法の改善点や問題点について詳細に報告して
きた。
その一方で、GSM に用いている力学、物理過程の

基礎方程式や仕様を概観する資料は、世界気象機関
(WMO) の全球データ処理・予報システム (GDPFS)

と数値天気予測 (NWP) 調査に関する技術進捗報告の
付録として気象庁が発刊する英文の資料 (JMA 2019)

のみであった。
今回の数値予報課報告・別冊の刊行にあたって、国

内の全球数値予報モデルの開発者、研究者との連携を
促進することを目的として、JMA (2019)の日本語訳
をベースとして GSMの基礎方程式・仕様を簡潔に示
し、今後の国内の全球数値予報モデルに関する専門的
な議論の活性化の一助としたい。
付録 A.2以降では、力学、物理過程（放射、積雲対

流、雲、接地境界層、境界層、重力波、陸面）、初期値・
境界値の順で、GSMに用いている手法を概説してい
く。各項目の計算を実際に行う際に必要な技術的な詳
細については、数値予報課報告・別冊第 50, 51, 55, 58

号 (気象庁予報部 2004, 2005, 2009, 2012)と本号（第
65号）の該当する箇所を参照いただきたい。

A.2 力学

GSMはセミインプリシット・セミラグランジュ法の
全球モデルである。保存性の欠如、三次元内挿に要す
る大きな計算コスト等のセミラグランジュ法のモデル
の欠点を補うために、GSMには鉛直保存セミラグラン
ジュ法 (Yukimoto et al. 2011)を採用している。

A.2.1 支配方程式
GSMの支配方程式は、η座標プリミティブ方程式で

ある。η座標は、気圧 pと σ（σ = p/pS、ただし pS は
下部境界面気圧）を組み合わせたハイブリッド座標で
あり、p = A(η)+B(η)pS で定義される。ηは 0から 1

の間の値をとり、η = 1で下部境界（モデル大気下端）、

* 本田 有機、坂本 雅巳

η = 0で上部境界である。水平風ベクトル (u = (u, v))、
気温 (T )、気圧 (p)、比湿 (q)、雲水混合比 (qc)の予報
変数は η座標系の以下のプリミティブ方程式系に従う。

duuu

dt
= −fzzz × uuu− (∇Φ+RdTV ∇ ln p) +FuFuFu

(A.2.1)

dT

dt
=

κTV ω

[1 + (Cpv/Cpd − 1) q] p
+ FT (A.2.2)
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ここで、d/dtは ∂/∂t+uuu · ∇+ η̇∂/∂ηで定義される全
微分、∇は等 η面上の水平勾配の演算子であり、zzz は
鉛直単位ベクトル、Φはジオポテンシャル、TV は仮温
度、f はコリオリパラメータ、Rdは乾燥大気の気体定
数、η̇は鉛直 η速度である。κ = Rd/Cpdであり、Cpd

は乾燥大気の定圧比熱容量である。Cpv は水蒸気の定
圧比熱容量、FuFuFu, FT , Fq, Fcは物理過程に関する時間変
化率である。FuFuFu, FT には後述する水平拡散の効果を含
んでいる。上部・下部の境界条件は、η = 0と η = 1

において、η̇ = 0となることである。この境界条件を
使用して、(A.2.5)式を ηについて積分すると、η̇と p

速度 ωは以下の式で求められる。
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dη′ (A.2.6)

ω ≡ dp
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= −
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∇ ·
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dη′ + uuu · ∇p

(A.2.7)

Φは以下の静力学平衡の関係で与えられる。

∂Φ

∂η
= −RdTV

∂ ln p

∂η
(A.2.8)

A.2.2 鉛直方向の離散化（有限差分法）
鉛直有限差分法は Simmons and Burridge (1981)に
基づく有限差分法により実装している。 予報変数 uuu,

T , q, qcはフルレベルに定義し、η（と鉛直フラックス）
はハーフレベルに定義する。
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pk−1/2 = Ak−1/2+Bk−1/2 ·pS (k = 1, 2, . . . , kmax)

(A.2.9)

ここで、kは鉛直層のインデックスであり、k = 1は最
下層で、上方に向かって増えていく数字である。kmax
が最上層に対応する。Ak−1/2 = A(ηk−1/2), Bk−1/2 =

B(ηk−1/2)とする。Ak−1/2 と Bk−1/2 の鉛直プロファ
イルはKawai et al. (2013)に基づいて決定した。最下
層の高さを下部境界の高さと一致させるため、A1/2は
0とする。60 hPaより上では各層が等圧面になるよう
に Bk−1/2 を 0にする。その間では Ak−1/2 と Bk−1/2

を kによって滑らかに変える。
(A.2.8)式より、フルレベルのジオポテンシャルは有

限差分の形で以下のように求める。

Φk = ΦS +
k−1∑
l=1

RdTV l ln

(
pl−1/2
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)
+ αkRdTV k

(A.2.10)
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(A.2.11)

ここで、ΦS は下部境界でのジオポテンシャルであり、
δpk = pk−1/2 − pk+1/2 である。(A.2.1)式の気圧傾度
力項（右辺第 2項）と (A.2.2)式の断熱加熱項（右辺
第 1項）は離散化すると各々以下の形に書くことがで
きる。
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ここで、Cpは [1 + (Cpv/Cpd − 1) q]Cpdで定義される
湿潤大気の定圧比熱容量である。(A.2.6)式の鉛直マス
フラックスは、次式のように離散化される。
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(A.2.14)

A.2.3 水平格子
高緯度での格子点の集中を緩和して、計算コストを
下げるために、GSMには適合ガウス格子が採用されて
いる。各緯度における東西格子点数はルジャンドルの
陪関数の振幅に基づいて決めている (宮本 2009)。高緯
度の高次項については、ルジャンドルの陪関数の振幅
は浮動小数の計算誤差と比べて無視できるほど小さい。
この性質を使って、計算機上での計算結果に影響しな
い高次項を省略し、東西格子数を減らしている。この
手法によって球面調和関数への変換コストを節減する
こともできる (Juang 2004)。実際には、東西格子点数
は、高速フーリエ変換のパッケージの仕様と、並列化
の東西分割数、間引いた放射計算格子の間隔（第 A.3

節）による制約を受ける。

A.2.4 セミインプリシット-セミラグランジュ法の
定式化

(A.2.1)式から (A.2.5)式の方程式は、予報変数Xに
ついて、dHX/dt = ∂X/∂t+ uuu · ∇X = Rの形に変形
することができる。ここで、鉛直保存セミラグランジ
ジュ法によって、右辺のRの中に鉛直移流項を含めて
扱う。これらの方程式は、時刻 tの出発点Dから時刻
t+ δtの到着点 Aのパーセルの軌跡に沿った時間積分
を行っている。強制項Rから分離した線形項 Lはセミ
インプリシットに扱う。鉛直移流項を含めた残りの R

は空間平均によって扱う (Tanguay et al. 1992)。
時間離散化を行った結果として、予報変数X の時間
発展に関する以下の式が得られる。

XA+ −XD0

= δt
RA0 +RD(+)

2

+ δtβ

[
LA+ + LD−

2
− LA0 + LD0

2

] (A.2.15)

線形項をセミインプリシット法で扱う際は、計算安定性
のために係数 β = 1.2によるディセンタリングを行って
いる。上付きのAは到着点xxxij（適合ガウス格子上の格
子点に対応）を示し、Dは出発点xxxij −αααを示す。ここ
でαααは後述する計算によって得られる変位ベクトルで
ある。上で用いた略字は、XA+ = X(xxx, t+δt), XD0 =

X(xxx−ααα, t), RA0 = R(xxx, t), RD(+) = R(xxx−ααα, t+ δt)

などの表記と同じものである。RD(+)は時間的な外挿

137



に基づいて計算する。以上の方程式の項を整理すると
未知数XA+ の以下の線形方程式系が得られる。

XA+ − βδt

2
LA+

=

[
X0 +

δt

2

{
R(+) − β

(
L0 − L−)}]D

+
δt

2

[
R0 − βL0

]A
(A.2.16)

A.2.5 鉛直保存セミラグランジュ法
Yoshimura and Matsumura (2003)、吉村・松村

(2004)は、散逸の無い状態で水蒸気などの鉛直積算量
の保存をモデルが維持するように、水平移流から切り
離して鉛直移流を扱う鉛直保存セミラグランジュ法を
開発した。水平と鉛直方向の移流を切り離して扱うこ
とで、内挿に要する計算コストを軽減できる。
(A.2.16)式は、鉛直移流が保存性を維持できる手法

に適したフラックス形式に変形できる。以下のように、
(A.2.5)式は (A.2.17)式に、(A.2.1)式から (A.2.4)式
は (A.2.18)式に、それぞれ書き直すことができる。
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ここで、X は uuu, TV , q, qc を指し、RX = dX/dtであ
る。これらの式の右辺第 1項は水平収束による変化、
第 2項は鉛直フラックスの収束による変化である。後
者については、RX = 0の時 qと qcは保存する。鉛直
移流で変化しない鉛直積算量を分割する方法はこれら
の変数を保存させる有望な手段である。以下に、Rqを
除いた比湿 qについて手続きの簡単な概要を示す。
簡単のため、セミインプリシット法に関する項を省

いて考える。(A.2.17)式と (A.2.18)式を、鉛直離散化
と積分次間隔 δtの時間方向の離散化を行うと、次式が
得られる。
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(A.2.20)

pk−1/2 =
kmax∑
k′=k

δpk′ , (k = 1, 2, . . . , kmax)

(A.2.21)

ここで、鉛直総量 Qを以下の式で定義する。

Qk−1/2 =
kmax∑
k′=k

δQk′ ,

Qk = qkδpk,

(k = 1, 2, . . . , kmax+ 1)

(A.2.22)

(A.2.20)式を δQk について書き直すと、δpk につい
ての (A.2.19)式と同様な形となっており、Qと pは対
応している。従って、Qの計算は pの計算と並行して、
以下の 5つのステップで実行できる。最初の 2つのス
テップは、上記の方程式の四角括弧 [. . .]D の中の演算
に関するものである。第 3のステップは、内挿に基づ
いた出発点の変数の計算を含む。第 4, 5ステップは最
初の 2ステップに似ているが、四角括弧 [. . .]A の演算
に対するものである。
1. 水平発散を計算する。各層の質量 δpk は δp′k に変
わり、これらの層に挟まれたハーフレベルの気圧
pk−1/2 から p′k−1/2 に変わる。これらは (A.2.21)

式で計算できる。水平収束 q′k = qkのもとで qkは
変化しない。

2. オイラー法で行うように、(A.2.14)式を使って鉛
直フラックスの収束を計算する。第 1ステップと
同様に、p′1/2 = p′′1/2 となる k = 1を除いて、δp′k
は δp′′k に、p′k−1/2 は p′′k−1/2 に変わる。このステ
ップでは、Q′′

k−1/2 = Q′
k−1/2(p

′′
k−1/2) を用いて、

Q′
k−1/2(p

′
k−1/2)から内挿に基づいて鉛直フラック

スの収束による Q′
k−1/2 の変化を計算する。この

手順は、Q′
1/2 = Q′′

1/2 の全質量荷重積分の保存を
保証する。なぜなら、p′1/2 = p′′1/2であり、p′′k−1/2

(k = 2, 3, . . . , kmax) の他の値は単に鉛直カラ
ムの中で間隔が変わっただけであるからである。
(A.2.22)式と δQ′′

k、δp′′k を用いて、新たな値 q′′k を
求める。
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3. 準 3次補間法を通して (δpk)
Dと qDk を計算するこ

とで、水平移流を取り込む。
4. 第 2ステップの計算で、到着点において鉛直フラッ
クスの収束を計算する。

5. 第 1ステップの計算で、到着点の水平発散を計算
する。

qと qcの時間積分はこれら 5つのステップに基づい
て計算する。uuu, TV , pS は (A.2.16)式に示したセミイ
ンプリシットの計算に従って求める。

A.2.6 出発点の決定
変位ベクトルαααは以下のインプリシット方程式に従っ

て求める。

ααα = δt

{
uuuk(xxxij −ααα, t+ δt) + uuuk(xxxij , t)

2

}
(A.2.23)

この式は、期間 δtの水平移流は、出発点における未来
の時間ステップの風と到着点の現在時間ステップの風
の平均に関係することを表している (Hortal 2002)。計
算安定性を改善するため、時間外挿した風ではなく、セ
ミラグランジュ法の中で積分された風に基づく手法が
採用されている (Yoshimura 2002)。αααは (A.2.23)式に
ついて、繰り返し計算を用いることで得られる。これ
らのベクトル成分の計算については、水平ベクトルの
成分を球面上で内挿する時と同様に、局所座標 (λ, φ)

の軸が球面の幾何のために、パーセルが軌跡に沿って
進むにつれて、回転することを考慮する。出発点の風
は線形内挿を用いて計算するが、繰り返し計算の最後
では準 3次補間を用いて計算する。

A.2.7 スペクトル法と水平拡散
(A.2.16)式の解法に必要な水平ホルムヘルツ方程式

の解や、水平拡散、球面上の微分はスペクトル法で計算
している (Bourke 1974; Hoskins and Simmons 1975)。
この際、渦度 ζ(= zzz · ∇ × uuu)、発散 D(= ∇ · uuu)、TV、
ln(pS)は、三角切断に基づく球面調和関数展開によっ
てスペクトル級数に展開する。セミラグランジュ法に
よって移流項を陽に扱う必要がないため、水平格子に
は 1次適合ガウス格子を利用している。
スペクトラルブロッキングなどの細かいスケールの

ノイズの蓄積を防ぐために、4次の線形水平拡散を ζ,

D, TV に適用する。

(
∂ζ

∂t

)
hdiff,4th

= −K4th

(
∇4 − 4

a4

)
ζ (A.2.24a)

(
∂D

∂t

)
hdiff,4th

= −K4th∇4D (A.2.24b)

(
∂TV
∂t

)
hdiff,4th

= −K4th∇4

[
TV − ∂T̄V

∂p̄
p

]
= −K4th∇4

[
TV − ∂T̄V

∂p̄
B(η)pS

]
(A.2.24c)

ここで、
(
∂x
∂t

)
hdiff,4th

は 4次の水平拡散による変数 xの
時間変化率、K4thは 4次の水平拡散係数、aは地球の
半径である。xは η面上における変数 xの全球平均を
表す。角運動量の保存を考慮し、渦度の全波数 1の成
分に対しては、拡散を適用しない。仮温度に対する拡
散は等圧面上で用いるために変更を加える。そうしな
いと、急峻な地形の傾きに沿った傾いた η面上での拡
散は偽の混合を生じさせる可能性がある。エンストロ
フィーのパワースペクトルが 2次元の渦理論に基づい
て期待されるものに一致するようにK4th を選ぶ。
30 hPaより上の層では、スポンジ層として、発散項

Dに対して 2次の線形水平拡散を適用する。

(
∂D

∂t

)
hdiff,2nd

= −K2nd∇2D (A.2.25a)

K2nd = K0 sin
2

(
π

2

ln p− ln pbtm
ln ptop − ln pbtm

)
(A.2.25b)

ここで、
(
∂x
∂t

)
hdiff,2nd

は 2 次の水平拡散による変数 x

の時間変化率、K0 は 2次水平拡散の基本となる拡散
係数、ptop は最上層のフルレベルの気圧 (0.01 hPa)、
pbtm はスポンジ層が始まる高度の気圧 (30 hPa)であ
る。上部境界での波の反射を抑えるために、(A.2.25b)

式に示したように K2nd は高度と共に徐々に強めてい
る。K0は、波の反射が適切に軽減されるように、実験
を行って値を決定した。
これらの水平拡散の計算は、セミインプリシット・
セミラグランジュ法による時間積分を行った後に、独
立にインプリシット法で計算する。

A.3 放射

放射過程による大気の加熱率（放射加熱率）は、各
鉛直層での放射フラックスの収支・発散を計算するこ
とにより次式で求められる。(

∂T

∂t

)
rad

=
g

Cp

∂F

∂p
(A.3.1)

ここで、F は上向きを正とした正味の放射フラックス、
gは重力加速度、Cp は湿潤大気の定圧比熱である。
放射過程は他の物理過程と比べて多くの計算量を必
要とする。このため、東西 4格子を 1格子に平滑化し
た格子に対して、1時間毎に長波および短波放射計算
を行うことで、計算量を削減している。放射計算を実
行しないタイムステップでは、長波放射については地
表面温度、短波放射については太陽天頂角の変化に応
じて放射フラックスや放射加熱率を修正する。
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A.3.1 長波放射
長波放射スキームでは、長波放射の波長帯を 11のバ

ンドに分割し、2方向吸収近似スキーム (Yabu 2013)

により放射計算を行う。長波放射スキームのバンド構
成は、本文中の表 3.3.1を参照いただきたい。
吸収近似 1 を仮定した場合の単色光に対する放射伝

達方程式は次式で表される (Li and Fu 2000; Li 2002)。

µ
dI(τ, µ)

dτ
= (1−ω)I(τ, µ)− (1−ω)B(T ) (A.3.2)

ここで、I(τ, µ)は放射輝度、τ は大気上端から測った
光学的厚さ、µは長波放射が進む方向の天頂角余弦、ω
は単一散乱アルベド、B(T )は気温 T におけるプラン
ク関数である。
単色光の上向きおよび下向き放射フラックス F±(τ)

（以後、上向きの物理量には +を、下向きの物理量に
は−をつけて表記する）は、(A.3.2)式の解 I(τ, µ)を
天頂角方向に積分して得られる。

F±(τ) = 2π

∫ 1

0

I(τ,±µ)µdµ (A.3.3)

長波放射スキームでは、ストリーム法 (Li and Fu 2000;

Li 2002)において (A.3.3)式の天頂角積分を上下 1方向
ずつで離散化した 2方向近似法により、放射フラックス
を計算する。2方向近似法では、ハーフレベル k− 1/2

における上向きおよび下向き放射フラックス F±
k−1/2は

次式で求められる。

F−
k−1/2 = 0 (k = kmax + 1)

F−
k−1/2 = F−

k+1/2Tk +B−
k (1− Tk)

(k = kmax, · · · , 1)
F+
k−1/2 = Bs (k = 1)

F+
k−1/2 = F+

k−3/2Tk−1 +B+
k−1(1− Tk−1)

(k = 2, · · · , kmax + 1) (A.3.4)

ここで、kmax はモデルの鉛直層数、B±
k はモデル第 k

層から射出される上向きおよび下向き有効プランクフ
ラックス (Chou et al. 2001)、Bsは地表面から射出さ
れるプランクフラックス、Tkはモデル第 k層の透過率
である。
各バンドの放射フラックス F は、k-分布法 (Arking

and Grossman 1972)を応用して次式により計算する。

F =

N∑
i=1

Fi∆gi (A.3.5)

ここで、N はサブバンドの数、Fi, ∆giはそれぞれ k-

分布法による第 iサブバンドの単色光の放射フラックス
と積分間隔である。サブバンド内での放射を吸収係数
1 長波放射においては光学的に薄い雲を除いて散乱の効果が
小さい。このため、散乱過程を簡略化することにより吸収過
程についてのみ扱うスキームが得られる（吸収近似）。

ki の単色光とみなし、2方向近似法により放射フラッ
クス Fi を計算する。
光路に沿って気圧・温度・吸収物質の密度が変化する
現実大気において k-分布法を適用するためには、大気
の不均質性を考慮する必要がある 2。長波放射スキーム
では、対流圏で重要な吸収に対してはスケーリング近
似 (Chou and Arking 1981)を用いた k-分布法を、成層
圏で重要な吸収に対しては相関 k-分布法 (Fu and Liou

1992)を用いて、大気の不均質性を考慮する（本文中の
表 3.3.1を参照）。水蒸気の連続吸収に対しては、連続
吸収帯モデル (MT-CKD) (Clough et al. 2005)により
計算される各波数の吸収係数から k-分布パラメータを
便宜的に求め、k-分布法を適用する。大気の不均質性に
関しては、従来のスキームと同様に Zhong and Haigh

(1995)に基づくスケーリング近似により考慮する。
鉛直方向の雲オーバーラップについては Maximum-

Random Overlap (MRO) (Geleyn and Hollingsworth

1979)を採用し、Li (2002)を参考にMROの仮定をス
トリーム法に実装している。

A.3.2 短波放射
短波放射スキームでは、短波放射の波長帯を 16 バ
ンド（紫外域 10、可視域 5、近赤外域 1）に分割し、
Eddington近似法に δ関数近似を適用した δ-Eddington

法 (Joseph et al. 1976) により放射計算を行う。この
うち、近赤外域の水蒸気による吸収は Collins et al.

(2006)に基づく 7サブバンドの指数関数和法により考
慮する。水蒸気以外の気体による吸収は、Freidenreich

and Ramaswamy (1999)に基づき考慮する。
散乱光の放射輝度 I(τ, µ)に対する放射伝達方程式は
次式で表される。

µ
dI(τ, µ)

dτ
= −I(τ, µ) + ω0

2

∫ 1

−1

P (µ, µ′)I(τ, µ′)dµ′

+
ω0

4π
P (µ, µ0)F0e

−τ/µ0

(A.3.6)

ここで、τ は大気上端から測った光学的厚さ、µ0は太
陽天頂角余弦、ω0は単一散乱アルベド、P (µ, µ′)は散
乱位相関数、F0 は µ0 方向から入射する大気上端での
太陽放射フラックスである。
2 方向近似法の一種である Eddington 近似法では、
放射輝度 I(τ, µ)と散乱位相関数 P (µ, µ′)を次式の通
り近似する。

I(τ, µ) = I0(τ) + µI1(τ) (A.3.7)

P (µ, µ′) = 1 + 3gµµ′ (A.3.8)

ここで、g は散乱の非対称因子である。(A.3.7) 式、
(A.3.8)式を (A.3.6)式に代入し、(A.3.3)式と同様の天
頂角積分を行い放射輝度を放射フラックスに変換する
2 k-分布法は、均質大気（気圧・温度・吸収物質の密度が一
定とみなせる気層）において厳密に成り立つ手法である。
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と、上向きおよび下向き放射フラックスF±に関する連
立微分方程式が得られる (Meador and Weaver 1980)。

dF+

dτ
= γ1F

+ − γ2F
− − γ3ω0F0e

−τ/µ0

dF−

dτ
= γ2F

+ − γ1F
− + (1− γ3)ω0F0e

−τ/µ0

(A.3.9)

ここで、(A.3.9)式の係数 γi (i = 1, · · · , 3)は以下の通
りである。

γ1 =
1

4
[7− ω0(4 + 3g)] (A.3.10a)

γ2 = −1

4
[1− ω0(4− 3g)] (A.3.10b)

γ3 =
1

4
(2− 3gµ0) (A.3.10c)

(A.3.9) 式を適当な境界条件を与えて解くことによ
り、モデル各層の直達光および散乱光に対する反射率・
透過率が求まる。これらの反射率・透過率を利用し、気
層間の多重反射を考慮することにより各ハーフレベル
での上向きおよび下向き放射フラックスが計算される
(Coakley et al. 1983; Briegleb 1992;岩崎・北川 1996)。
雲粒のミー散乱などによる強い前方散乱の効果を表

現するため、δ関数を用いて前方散乱のピークを散乱位
相関数から分離し、直達光に足し込む手法が用いられ
る。これを、δ関数近似という。δ-Eddington法では、
前方散乱ピークの割合 f を用いて次式の通り調節した
光学的厚さ τ ′、単一散乱アルベド ω′

0 および非対称因
子 g′ を用いて放射計算を行う。

τ ′ = (1− ω0f) τ, ω
′
0 =

(1− f)ω0

1− ω0f
, g′ =

g − f

1− f

(A.3.11)

鉛直方向の雲オーバーラップには、長波放射スキーム
と同じMROを採用し、Collins (2001)を参考に独立カ
ラム近似 (ICA: Independent Column Approximation)

(Barker et al. 1999)を簡略化・低コスト化した PICA

(Practical ICA) (Nagasawa 2012)によりカラム全体の
放射フラックスを計算する。
実際の放射計算では、気体による吸収、大気分子に

よるレイリー散乱、雲やエーロゾルによる吸収・ミー
散乱の効果を同時に考慮する必要がある。このため、
次式で表される光学的厚さ τtotal、単一散乱アルベド
ω0 total、非対称因子 gtotalを用いて、各層の反射率、透
過率を計算する。

τtotal = τR + τg + τa + τc (A.3.12a)

ω0 total =
τR + ω0aτa + ω0cτc
τR + τg + τa + τc

(A.3.12b)

gtotal =
gaω0aτa + gcω0cτc
τR + ω0aτa + ω0cτc

(A.3.12c)

上式の各項の添字 R, g, a, cはそれぞれ、大気分子に
よるレイリー散乱、気体吸収、雲とエーロゾルによる
ミー散乱および吸収を示す。

A.3.3 放射吸収気体の気候値
放射過程では、水蒸気、オゾン、二酸化炭素、酸素、
メタン、一酸化二窒素およびフロン類 (CFC-11, CFC-

12, HCFC-22)による放射の吸収を考慮する。このう
ち、水蒸気については、対流圏ではモデルの予報値を、
対流圏界面より上層では衛星観測に基づく 2次元月別
気候値 (Randel et al. 1998)をそれぞれ利用している。
オゾンについては、気象研究所成層圏化学輸送モデル
を用いて作成された 3次元月別濃度気候値 (村井 2009)

をベースとし、衛星観測に基づく気候値 (Randel et al.

1998)を用いて上部成層圏から中間圏にかけての分布
を改良した気候値を利用している。その他の放射吸収
気体は、全球一様の分布を仮定し表 A.3.1に示した濃
度を用いる。

表 A.3.1 全球一様として扱う放射吸収気体の濃度 [ppmv]

CO2 O2 CH4 N2O

396 209490 1.824 0.3259

CFC-11 CFC-12 HCFC-22

0.0003 0.0005 0.0002

A.3.4 放射過程におけるエーロゾルの取り扱い
放射過程では、エーロゾルの化学種・粒子サイズを考
慮したスキーム (Yabu et al. 2017)によりエーロゾルの
直接効果を考慮している。このスキームでは、気象研
究所全球エーロゾル輸送モデルMASINGAR (Tanaka

et al. 2003)により作成された、5つの化学種 3に対す
る 3次元月別エーロゾル濃度気候値を利用している。
この気候値と、ミー散乱計算によりあらかじめ求めて
おいた化学種・粒子サイズごとの光学特性パラメータ
を用いて、エーロゾルの直接効果を計算する。
なお、上述の 3次元月別エーロゾル濃度気候値を利
用する際には、衛星観測に基づくエーロゾル光学的厚
さの鉛直積算値の 2次元月別気候値を併用し、各エー
ロゾル種の濃度を調整している。

A.3.5 放射過程で利用する雲量、雲水量、比湿
放射過程の入力となる雲量 Crad、雲水量 qlrad およ
び比湿 qvradは、雲過程で計算された雲量 Cls、雲水量
qlsと、積雲対流過程において診断された積雲上昇流域
の雲量 Ccu、雲水量 qcu から次式により求められる。

Crad = (1− Ccu)Cls + Ccu (A.3.13)

qlrad = (1− Ccu)qls + qcu (A.3.14)

qvrad = (1− Ccu)qv + Ccuqs (A.3.15)

ここで、qv は格子平均の比湿、qs は飽和比湿である。
積雲上昇流域の雲量Ccuは、Park et al. (2014)に基

3 硫酸塩、黒色炭素、有機炭素、海塩、砂塵の 5種類。粒子
サイズについては、砂塵は 6種類、海塩は 2種類に分類して
いる（その他は 1種類のみ）。
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づき以下のように求める。

Ccu = k1 log(1 + k2M
u) (A.3.16)

ここで、MuはArakawa and Schubert (1974)（ASス
キーム）の積雲の上昇マスフラックス、k1, k2は経験的
なパラメータである。また、積雲上昇流域の雲水量 qcu
は、Bushell et al. (2003)を参考に次式により求める。

qcu = FuCcuWL (A.3.17)

ここで、WL は ASスキームで計算される積雲上昇流
域中の雲水量、Fuは積雲中に上昇流が占める面積の割
合を表現する経験的なパラメータである。

A.3.6 雲の光学特性
放射過程では、雲粒の有効半径から雲の光学特性をパ

ラメタライズする。長波放射に対しては、水雲は Lind-

ner and Li (2000)、氷雲は Ebert and Curry (1992)に
基づき、質量吸収係数を計算する。短波放射に対して
は、水雲は Dobbie et al. (1999)、氷雲は Ebert and

Curry (1992)に基づき、質量消散係数、単一散乱アル
ベド、非対称因子を計算する。
水雲の有効半径 re,liq [µm]は、Martin et al. (1994)

に基づき次式により計算する。

re,liq = 104
[

3CWC

4πρwkNtot

]1/3
(A.3.18)

ここで、CWCは雲水量 [g m−3]、Ntotは水雲粒数濃度
[cm−3]、ρw は水の密度 [g m−3]、kは海陸別の定数で
ある。水雲粒数濃度の値は、航空機による観測値を参
考に陸上で 300 cm−3、海上で 100 cm−3 としている。
氷雲の有効半径 re,ice [µm] は、Wyser (1998)に基

づき気温 T [K]と雲氷量 IWC [g m−3]を用いて次式に
より計算する。

B = −2 + 10−3(273− T )1.5 log10
IWC

IWC0

re,ice = 377.4 + 203.3B + 37.91B2 + 2.3696B3

(A.3.19)

上式の IWC0 (= 50 [g m−3])は定数である。

A.4 積雲対流

GSMは Arakawa and Schubert (1974)と Moorthi

and Suarez (1992)に基づくスペクトル型のマスフラッ
クス積雲対流スキームを使用している。クロージャー
としては、Randall and Pan (1993)に基づいた予報型
のクロージャーを、元の手法に多くの変更を加えて使
用している。加えて、過剰な対流活動を抑制するため
に、CAPEの力学過程による時間変化傾向 (DCAPE;

Xie and Zhang 2000)を使ったトリガーの仕組みを採
用している。ダウンドラフト、対流による運動量輸送、
中層対流の扱いも考慮している。

A.4.1 環境場の変数への対流の効果
環境場の変数への対流の効果は以下の方程式を使っ
て推定する。

(
ρ
∂s

∂t

)
conv

=
∑
n

Du
n(s

u
n − s) +Dd(sd − s)

+

(∑
n

Mu
n −Md

)
∂s

∂z
− Lic− Lve− δEs

(A.4.1)

(
ρ
∂h

∂t

)
conv

=
∑
n

Du
n(h

u
n − h) +Dd(hd − h)

+

(∑
n

Mu
n −Md

)
∂h

∂z
− Lic− δEh

(A.4.2)

上式の ρは大気の密度、sと hは各々乾燥、及び湿潤静
的エネルギー、Dは環境場へのデトレインメント、Lv

と Liは蒸発と融解による潜熱、eは対流の雲底以下の
蒸発量、cは融解量である。δEs と δEh については付
録 A.4.2で述べる。上線付きの変数は環境場の値であ
ることを示し、上に付した uと dは各々アップドラフ
トとダウンドラフトを示す。下に付した nは対流のア
ンサンブルのそれぞれのプリュームを示す。アップド
ラフトには多数のプリュームを考え、ダウンドラフト
は単一のプリュームとして計算する。
(A.4.1)式と (A.4.2)式の右辺第 1項はアップドラフ
トから環境場へのデトレインメント、第 2項はダウン
ドラフトから環境場へのデトレインメント、第 3項は
補償下降流、第 4項は凍結高度以下の融解の効果であ
る。(A.4.1)式の第 5項は雲底下の蒸発の効果である。

A.4.2 雲モデル
Arakawa and Schubert (1974)に従って、多くのタ
イプの積雲アンサンブル効果を考慮する。
プリューム毎のマスフラックスは以下のように書け
る。

Mn =MBn(t) ηn(z) (A.4.3)

ここで、MB は雲底でのマスフラックス、ηは雲底で 1

となるよう規格化したマスフラックスである。MB の
計算の詳細は次項に述べる。
モデルの中では、各プリュームの雲底は 900 hPa 付
近で固定している。個々のプリュームは雲頂によって
定義され、そこでは浮力を失い、デトレインメントが
起こる。Moorthi and Suarez (1992)が提案したよう
に、上昇マスフラックス ηの鉛直プロファイルは高度
zの一次関数と仮定し、以下のように書く。

ηn = 1 + λn(z − zb) (A.4.4)
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上式の λはエントレインメント率、zbは雲底高度であ
る。λは雲頂で各々のプリュームが浮力を失うという
条件をもとに診断する。
上昇流の中の雲水は Kessler (1969)が提案したオー

トコンバージョンの手法で降水に変換する。
雲底以下のマスフラックスは Jakob and Siebesma

(2003)に基づいて計算する。

∂η

∂z
=
C

z
η (A.4.5)

ここで、C は定数で、0.5に設定する。
雲底以下では (A.4.5)式から得られるエントレイン

メント率でプリュームが上昇する。サブグリッドスケー
ルの気温と水蒸気のゆらぎがあると仮定し、格子平均
と比較して乾燥、及び湿潤静的エネルギーの高い空気
がプリュームに入り込むとする。(A.4.1)式と (A.4.2)

式の中の δEsと δEhは雲底以下の上昇流への余剰エネ
ルギーのエントレインメントを表すものである。

A.4.3 クロージャー
クロージャーはRandall and Pan (1993)に基づいて

いるが、元の手法に多くの変更を加えている。深い対
流については、各々のプリュームについて雲底での上
昇マスフラックスMB の計算には以下の予報方程式を
用いる（以下では、簡単のために nを記さない）。

dMB(λ)

dt

= max

(
A− fA0

2α
, 0

)
min

(
λ

λmin
, 1

)
×max (λmax, 0)

(
∆p

∆peff

)
− MB

2τd

(A.4.6)

上式の A は雲仕事関数を示し、A0 は Lord and

Arakawa (1980)に示されるように観測による雲仕事関
数の平均である。∆pは雲頂のモデル層の厚さ、∆peff
は雲頂の実効的な厚さ、τdは積雲の運動エネルギー減
衰の時定数、αも定数である。格子スケールの鉛直風
と対流抑制の効果を取り入れるためにパラメータ f を
導入し、以下の式で求める。

f =
ω

ω0
+

Ai

Ai0
+ c (A.4.7)

ω は最下層での鉛直 p 速度、Ai は自由対流高度まで
パーセルを持ち上げる仕事を示す。ω0, Ai0, cは経験
的に決めた定数である。MB が現実的な振る舞いをす
るように、0 ≦ f ≦ 2という拘束を適用する。乾燥し
た状態での高い積雲を抑制して、大気境界層での乱流
の効果を取り入れるために、パラメータ λminを以下の
ように定義する。

λmin = max

(
0.9− RH

0.2
, 10−3

)
0.3

5l0
(A.4.8)

ここで、RHは雲底と雲頂の間の相対湿度の鉛直平均、
l0 は大気境界層の最大の長さを示す。不自然な大きな
エントレインメント率をもつ高い積雲を抑制するため
にパラメータ λmax を導入し、下の式で定義する。

λmax = min

(
λ− λ2
λ1 − λ2

, 1

)
(A.4.9)

上式で、λ1 = a1/ (zt − zb) , λ2 = a2/ (zt − zb) , zt は
雲頂高度、a1 と a2 は経験的に決めた定数である。
浅い対流については、(A.4.6)式を簡略化したものを
クロージャーとして採用する。

A.4.4 トリガーの仕組み
Xie and Zhang (2000) が提案した、CAPE の力学
過程による時間変化傾向 (DCAPE)を用いた対流トリ
ガーの仕組みを積雲パラメタリゼーションに使用して
いる。DCAPEは以下のように定義する。

DCAPE = (CAPE (T ∗, q∗)− CAPE (T, q)) /∆t

(A.4.10)

T は気温、qは比湿で、ある時間間隔∆t（モデルの積
分時間間隔）の大規模なスケールの移流による変化を
(T, q)に加えたものを (T ∗, q∗)とする。これらの値は
力学過程計後の (T, q)と同値である。CAPEは以下の
式で定義される。

CAPE =

∫ zLNB

zLFC

g
Tu
v − Tv
Tv

dz (A.4.11)

zLFCと zLNBはそれぞれ自由対流高度と浮力がなくな
る高度で、gは重力加速度、Tv は仮温度である。上付
きの uは上昇パーセルであることを示す。DCAPEが
経験的に決めた閾値を超えない場合は、深い対流は抑
止される。

A.4.5 ダウンドラフト
アップドラフトには多くのプリュームを考える一方、
計算の節約のため、ダウンドラフトに対しては 1つの
プリュームを想定する。
ダウンドラフトは、正味上昇マスフラックスが雲底
の値の半分に減った高度から始まると仮定する。以下
のクロージャーにより、雲底でのダウンドラフトのマ
スフラックスMd が与えられる。

Md = 0.4MB (A.4.12)

ここで、MB は (A.4.6)式を使って計算した雲底での
アップドラフトの正味マスフラックスである。
環境場からのエントレインメントは雲底より上で起
こる。一方、デトレインメントは雲底の上下で起こる
ものと仮定する。雲底の上ではエントレインメント率
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とデトレインメント率を同じ定数値に設定している。
結果として、ダウンドラフトのマスフラックスは高度
によらず一定となる。

A.4.6 中層対流
中高緯度の前線に雲底をもつ積雲対流を表現するた

めに中層対流スキームを取り入れている。雲底の高さ
は鉛直カラムの中で湿潤静的エネルギーが最大値とな
るレベルとしている。雲頂は雲底から一定のエントレ
インメント率で上昇する空気塊が浮力を失うレベルで
定義する。クロージャーは (A.4.6)式を簡略化して用
いる。

A.4.7 対流による運動量輸送
対流による運動量輸送は、熱や水の輸送と異なる方

法で扱われる。アップドラフトにもダウンドラフトに
も複数のプリュームを考慮するモデルを用いる。エン
トレインメント率とデトレインメント率は雲底と雲頂
の間でアップドラフトについてもダウンドラフトにつ
いても同じ値になるように設定する。その結果、マス
フラックスは高度によらず一定となる。各々のアップド
ラフトの大きさMu

cnは (A.4.6)式で計算する熱と水の
輸送スキームの雲底でのマスフラックスに合わせ、ダ
ウンドラフトの大きさは 0.4Mu

cn に設定する。

A.4.8 降水の再蒸発と融解
凍結高度以下では雪の融解の計算を行う。この定式

化は (A.5.11)式の雲スキームの手法と概ね同様である。
降水の再蒸発は雲底以下で考慮し、(A.5.13)式の雲ス
キームに一部変更を加えたものを用いて計算する。

A.5 雲と層状性降水

GSMにおける雲は、Smith (1990)に基づいた手法
で各予報時刻において診断的に求めている。この方法
は格子内での状態量の分布を確率的に仮定して雲水量、
雲量を見積もる Sommeria and Deardorff (1977)の考
え方を基礎としている。

A.5.1 雲スキーム
水蒸気と雲水の相変化における保存量として、水蒸

気と雲水を合算した全水量 qw と雲水をすべて蒸発さ
せた場合の気温 TL を以下のように定義する。

qw = qv + qc (A.5.1)

TL = T − L

Cp
qc (A.5.2)

上式の qvは比湿、qcは雲水量、T は気温、Lは蒸発の
潜熱、Cpは定圧比熱である。それぞれの格子内で、qw
は大気の揺らぎによって変動すると仮定し、その変動
としてトップハット型の確率密度関数を考える。雲量
C は格子内で qw が飽和比湿 qsを超えた面積割合とし
て与え、雲水量は格子内の凝結量とする。

C =
aL (qw − qs (TL)) + ∆qw

2∆qw
(A.5.3a)

qc = C2∆qw (A.5.3b)

aL =
1

1 + L
Cp

(
∂qs
∂T

)
T=TL

(A.5.3c)

上線付きの変数は格子平均の値であることを示し、上
式の∆qw は格子平均の全水量 qw からの局所的な差の
最大値である。∆qw は以下のように求める。

∆qw =
aL
2

(
q′2w − 2bq′ws

′
l + b2s′2l

) 1
2

(A.5.4)

sl = CpTL+gzは乾燥静的エネルギーで、gは重力加速
度、zは高度、b =

(
∂qs
∂T

)
T=TL

/Cpとする。変数上のプ

ライム (′)は格子平均からの差を示す。q′2w , q′ws
′
l, s

′2
l は

境界層過程（付録A.7）において、Mellor and Yamada

(1974, 1982)のレベル 2乱流クロージャスキームによっ
て計算される。∆qw は飽和比湿 qs による以下の制限
がある。

0.2AaL qs (TL) ≤ ∆qw ≤ 0.5AaL qs (TL)

(A.5.5)

A = min

(
ps − p

ps − 850
, 1

)
(A.5.6)

上式の pは気圧 [hPa]で、psは下部境界での気圧 [hPa]

である。

A.5.2 層積雲スキーム
亜熱帯の海洋性層積雲を表現するために、雲量 C と
雲水量 qcの診断にKawai and Inoue (2006)の提案した
層積雲スキームを雲スキームの代わりに採用している。

C = 12.0

(
−∂θ
∂p

− 0.07

)
(A.5.7a)

qc = 0.05 aL C qs (A.5.7b)

上式の θは温位である。このスキームは以下の条件を
満たす場合にはたらく。

［各モデル層において］
(1) ∂θ

∂p < −0.07 [K hPa−1] （モデル層の直上で）
(2) 相対湿度 80 [%] 以上
(3) モデル層の高さが 924 [hPa]より低い
［下部境界近くで］
(4) ∂θ

∂p > −0.01 [K hPa−1]
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条件 (1)は強い逆転層の下で海洋性層積雲が生成され
ることを表現するものである。条件 (2)と (3)はそれ
ぞれ乾燥域と浅い対流域に誤って層積雲が生成される
ことを防ぐためのものである。条件 (4)は陸上や海氷
上で夜間に誤って層積雲が予想されないようにするた
めのものである。
雲スキームと層積雲スキームの中では、気温が 0 °C

より高い（−15 °Cより低い）時に液体（氷）の雲を想
定する。−15 °Cと 0 °Cの間では、相の混ざった雲が
存在し、その混合の割合は気温によって線形的に変化
する。

A.5.3 雲氷の落下と降水変換
雲水量の予報方程式を以下に示す。

∂qc
∂t

= Cg + I −O (A.5.8)

ここで、Cg は格子内の雲生成率を表すもので、I は上
の層からの流入、Oは下への流出である。Cg は A.5.1

や A.5.2に示した結果を使って計算する。
雲が氷相のみの場合は、I と O を Kawai (2005)に

従って計算する。小さい雲粒 (≤ 100 µm)は一つ下の層
に落ち、大きい雲粒 (> 100 µm)は雪として即時に下
部境界まで落下する。

O =
vciceqc
∆z

+DI2Sqc (A.5.9)

上式の∆zは層の厚さ、vcice は小さな雲氷粒の終端落
下速度、DI2Sは雲氷から雪への変換率である。右辺第
1項が一つ下の層で I になる。
雲が液相のみまたは混合相である場合は、雲水から

降水への変換率 P は Sundqvist (1978)の提案した手
法に従う。

P =
1

τp
qc

[
1− exp

{
−
(

qc
Cqcritc

)2
}]

= O

(A.5.10)

τp は雲粒から雨粒と雪片への変換の代表的な時間ス
ケールを表し、qcritc は臨界雲水量であり、雲水量がこ
の値を超えると変換が活発化する。この場合、雨粒と
雪片は直ちに下部境界まで落下することを仮定してい
るので、Iは考慮しない。雲を通過して落下する雨滴に
よる雲粒との衝突によって起こる併合（Coalescence効
果）と、雨粒と氷晶の混ざった雲の中を落下する降水
の強化（Bergeron-Findeisen効果）は Sundqvist et al.

(1989)に従ってモデル化した。

A.5.4 融解と再蒸発
ECMWF (2014) と同じ手法を使って、雪の融解率

M をパラメタライズする。

M = 0.5
Cp

Lm

Tw − T0
τm

(A.5.11)

τm =
7200

1 + 0.5 (Tw − T0)
(A.5.12)

上式の Tw は湿球温度、T0 は氷の融解温度、Lm は融
解熱、τmは融解の緩和時間である。Kessler (1969)と
Tiedtke (1993)に基づいて、層状性降水の蒸発率Eは
以下のようにパラメタライズする。

E = b
1

τe
(qs − qv)

{(
p

ps

)1/2
1

5.09× 10−3

Pl

b

}0.577

(A.5.13)

1

τe
= 5.44× 10−4 (A.5.14)

ここで、bは降水が存在しかつ雲のない領域の割合で
0.5に設定する。τe は再蒸発の緩和時間、Pl は局所的
な降水率を示す。

A.6 接地境界層

地表面フラックスはMonin-Obukhov相似則に基づ
いてバルク法で定式化しており、運動量フラックスFm、
熱フラックスFh、比湿フラックスFqは次式で表される。

Fm = (w′vvv′)s = −Cm|vvv1|vvv1 , (A.6.1)

Fh = (w′θ′)s = −Ch|vvv1|(θ1 − θs) , (A.6.2)

Fq = (w′q′)s = −Ch|vvv1|(q1 − qs) . (A.6.3)

上式の vvv = (u, v)は水平風、θは温位、qは比湿、下付
きの 1と sはモデル格子の最下層の変数と地表の変数
をそれぞれ示す。ここで Cm と Ch は運動量と熱の交
換係数であり、Monin-Obukhov相似則に従い交換係数
は以下の式で求める。

z1
L

A

B2
=

gz1
|vvv1|2

2(θv1 − θvs)

(θ1 + θs)
(A.6.4)

Cm =
κ2

B2
(A.6.5)

Ch =
κ2

AB
(A.6.6)

ここで、Aと B は以下に示す値である。

A = log

(
z1 + z0m
z0h

)
−Ψh

(
z1 + z0m

L

)
+Ψh

(z0h
L

)
B = log

(
z1 + z0m
z0m

)
−Ψm

(
z1 + z0m

L

)
+Ψm

(z0m
L

)
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κ は von Kármán 定数で 0.4、g は標準重力加速度
(9.80665 m s−2)、z1 は地上のモデル格子の最下層の
高さ、θv は仮温位、z0mと z0hはそれぞれ地上の運動
量と熱の粗度長である。(A.6.4)式は右辺の予報変数か
ら Obukhov長 Lを与える。安定度関数 Ψm と Ψh は
Beljaars and Holtslag (1991)によって以下のようにパ
ラメタライズする。

x ≡ (1− 16ξ)
1
4 (A.6.7)

Ψm(ξ) =

{
π
2 − 2 arctan(x) + log (1+x)2(1+x2)

8 , (ξ < 0)

−2
3

(
ξ − 5

0.35

)
e−0.35ξ − ξ − 2

3
5

0.35 , (ξ ≥ 0)

(A.6.8)

Ψh(ξ) =
2 log 1+x2

2 , (ξ < 0)

− 2

3

(
ξ − 5

0.35

)
e−0.35ξ −

(
1 +

2

3
ξ

) 3
2

− 2

3

5

0.35
+ 1, (ξ ≥ 0)

(A.6.9)

陸格子の上では、地表のパラメータは植生タイプ、土
壌状態、積雪被覆を考慮して格子毎に陸面モデルを使っ
て決める。海上の格子では、グリッド内に開水域と海
氷域を考えてそれぞれ表面フラックスを計算する。そ
のタイル化にはBest et al. (2004)の提案した手法を用
いる。
表面の風応力は、風によって活発になる海洋の波に

依存するため、粗度長と風応力はモデルの中で繰り返
し手法により計算する。海氷のない開水の表面粗度長
は、Beljaars (1995)の手法に従って Charnockの関係
(Charnock 1955)から決定する。

z0m =
0.11ν

u∗
+
α

g
u2∗

z0h =
0.62ν

u∗

(A.6.10)

u∗

(
≡
√∣∣∣(w′vvv′)s

∣∣∣) は摩擦速度、ν は大気の動粘度
(1.5 × 10−5 m2/s)、αは Charnock係数 (0.020)であ
る。海氷上の表面粗度長は、運動量について 0.001 m

に、熱について 0.0005 mに固定する。

A.7 境界層

大気の運動量、熱、水分の鉛直乱流輸送をパラメタ
ライズするために、乱流運動エネルギー (TKE)クロー
ジャと渦拡散 (ED)型スキームを組み合わせたハイブ
リッド手法を用いる。TKEスキームには Mellor and

Yamada (1974, 1982)のレベル 2乱流クロージャスキー

ム、ED型のスキームでは Han and Pan (2011)に基
づく安定度関数を使用する。このとき、乱流輸送は以
下のように表される。

w′vvv′ = −max(KTKE
m ,KED

m )
∂vvv

∂z
(A.7.1)

w′s′L = −max(KTKE
h ,KED

h )
∂sL
∂z

(A.7.2)

w′q′w = −max(KTKE
h ,KED

h )
∂qw
∂z

(A.7.3)

sL(≡ CpT +gz−Lqc)は液水の静的エネルギー、qw(≡
q+ qc)は全水量、上付きの TKEとEDはスキームの
タイプ、下付きのmと hはそれぞれ運動量と熱を示す。
両方のスキームの拡散係数は以下のように書き表す
ことができる。

Km = l2
∣∣∣∣∂vvv∂z

∣∣∣∣ fm (A.7.4)

Kh = l2
∣∣∣∣∂vvv∂z

∣∣∣∣ fh (A.7.5)

上式の fmと fhは安定度関数で、混合長 lはBlackadar

(1962)に従って以下のように求める。

l =
κz

1 + κz/l0
. (A.7.6)

TKEスキームでは、混合長 l0はサブグリッドスケー
ルの地形の分散と大気境界層の厚さから求める。EDス
キームでは、l0 は 50 mの定数にする。
ED型のスキームでは安定度関数は勾配リチャード
ソン数 Ri の関数として以下のようにする。

fED
m =


1 + 2.1Ri

(1 + 5Ri)1.5
Ri ≥ 0

1− 8Ri

1 + 1.746
√
−Ri

Ri < 0
(A.7.7)

fED
h =


1

(1 + 5Ri)1.5
Ri ≥ 0

1− 8Ri

1 + 1.286
√
−Ri

Ri < 0
(A.7.8)

TKEスキームでは以下のように書ける。

fTKE
m = SM

√
B1SM (1−Rf ) (A.7.9)

fTKE
h = SH

√
B1SM (1−Rf ) (A.7.10)

SH = 3A2
(γ1 + γ2)(RFc −Rf )

1−Rf
,

SM = A1F1
RF1 −Rf

A2F2(RF2 −Rf )
SH ,
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Rf = RI1

(
R̂i +RI2 −

√
R̂i(R̂i −RI3) +RI22

)
,

RF1 = B1
γ1 − C1

F1
, RF2 = B1

γ1
F2
,

γ1 =
1

3
− 2

A1

B1
,

γ2 =
B2

B1
(1− C3) + 2

A1

B1
(3− 2C2),

F1 = B1(γ1 − C1) + 2A1(3− 2C2) + 3A2(1− C2),

F2 = B1(γ1 + γ2)− 3A1(1− C2),

RI1 =
1

2

A2F2

A1F1
,

RI2 = B1γ
(γ1 − C1)

F1

A1F1

A2F2
,

RI3 = 4B1
γ1
F2

A1F1

A2F2
− 2RI2,

RFc =
γ1

(γ1 + γ2)

ここで、A1は 1.0、A2は 0.58、B1は 24.0、B2は 11.0、
C1は 0.13、C2は 0.6、C3は 0.14となるTKEスキーム
のクロージャ定数である。Smith (1990)の手法に倣っ
て、勾配リチャードソン数Riの代わりに以下の変更を
加えた R̂i を使用する。

R̂i = g

{
β̃s
∂sL
∂z

+ β̃Q
∂qw
∂z

}/∣∣∣∣∂vvv∂z
∣∣∣∣2 (A.7.11)

上式の β̃sと β̃Qは、それぞれ雲の保存量 sLと qwに関
する浮力パラメータである。

A.8 重力波

A.8.1 地形性重力波
地形性重力波パラメタリゼーションは、長波（波長が

100 kmを上回るもの）と短波（波長が 10 km程度）の
2つから成る。長波は砕波するレベルまで上方に伝播
して、主に成層圏で作用し、そこで運動量の交換を行
う（タイプAスキーム）。短波は常に対流圏下層で捕捉
され、消散するものと想定する（タイプ Bスキーム）。
従って、2つの手法の基本的な違いは、運動量への働
きの鉛直分布に表れる。タイプ Aスキームは Palmer

et al. (1986)に基づいており、いくらかの変更を元の

手法に加えている。タイプ Aと Bのスキームの詳細
は、Iwasaki et al. (1989)に述べられている。
両方のスキームにおいて、サブグリッドスケールの
地面標高の分散 σ2によって発生する運動量応力 τr は
以下の式で決まる。

τr = Cgw ρrNr vr min

[
σ2,

(
vr

2FcNr

)2
]
vr/vr

(A.8.1)

上式において、Cgwは定数（タイプAでは 1.6×10−5、
タイプ Bは 6.4 × 10−4）、ρは大気密度、N は浮力振
動数、Fc はフルード数（発生について 1.5、伝播につ
いては 1.0）、v は固有速度で v = |v|である。下付き
の rは重力波応力（運動量フラックス）が生じる参照
レベルを示している。山の高さがある値を超えると淀
み点が生じるために、励起される重力波応力（振幅の
最大値）が抑えられることが知られている。この現象
はフルード数が基準値を下回るときに発生する。地面
標高の分散 σ2は、30′′ × 30′′の地形データGTOPO30

(USGS 1993)を使って求めた。最初に平均地高 hmと
その標準偏差 σmを 5′×5′の格子でGTOPO30から計
算する。hをモデル地形として、ガウス格子の (hm−h)
の標準偏差をタイプ Aスキームにおいては σとする。
タイプ Bスキームでは、ガウス格子の中の σmの平均
を σとする。
タイプAスキームでは、振幅の飽和を仮定して、運
動量の受け取りを決める。k + 1/2層の重力波応力は
次式で与える。

τk+1/2 = min
(∣∣τk−1/2

∣∣ , |τsat|) τr/ |τr| (A.8.2)

上式で、

τsat = Cgw ρN

(
v · τr

|τr|

)[
ϵ

2FcN

(
v · τr

|τr|

)]2
τr
|τr|

(A.8.3)

ϵはリチャードソン数 Ri の関数である。

ϵ =

(
1

R
1/2
i

+ 2

)
−


(

1

R
1/2
i

+ 2

)2

−
(

1

Ri
− 4

)
1/2

(A.8.4)

Ri = N2

/[
∂

∂z

(
v · τr

|τr|

)]2
(A.8.5)

短波の重力波応力は、非静力学効果により、高度と
共に減少する (例えば、 Wurtele et al. 1987)。タイプ
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Bスキームでは、重力波応力は気圧 pの 2次関数とし
て 700 hPa付近でなくなるように簡略な仮定をおいて
次式で扱う。

τ (p) =


τr · (p/ps−0.7)2

0.32 , (p/ps ≥ 0.7)

0, (p/ps < 0.7)

(A.8.6)

ps は下部境界での気圧である。

A.8.2 非地形性重力波
非地形重力波重力波のパラメタリゼーションは

Scinocca (2003) の提案したスキームに従う。回転が
ない静力学平衡の重力波を仮定すると、方位角 ϕに投
影した運動量の鉛直フラックス F̃ は以下のように表す
ことができる。

ρF̃ = ρA
c̃− Ũ

N

(
c̃− Ũ

c̃

)2−p
1

1 +

[
m∗(c̃−Ũ)

N

]s+3

(A.8.7)

上式で Aは高度に依存しない係数をまとめたもので、

A = Cm∗3N0
2−p − f2−p

2− p
(A.8.8)

ρは密度、m∗は典型的鉛直波数 (2π/2000
[
m−1

]
)、N

は浮力振動数、f はコリオリのパラメータ、p (= 1.5),

s (= 1)は定数である。c̃ = c−U0
ϕ, Ũ = Uϕ−U0

ϕで、
c は対地位相速度、Uϕ は方位角 ϕ の方向の速度を表
し、下付きの 0は放出レベルを示している。定数 C に
対応する放出レベルと放出される運動量フラックスは
それぞれ 450 [hPa]と 3.5 [m Pa]である。運動量フラッ
クスは、4つの等間隔の方位角（東、西、南、北）と
0.25 m s−1から 2000 m s−1までの範囲の 50の位相速
度の区分けにより離散化する。
クリティカルレベルフィルタリングと非線形飽和の

2つの運動量を受け取るプロセスを考える。クリティカ
ルレベルフィルタリングの計算では c̃− Ũ < 0の時に、
重力波がクリティカルレベルに達したと仮定して、こ
の層で平均流が運動量フラックスを受け取る。非線形
飽和の計算では、上向きに伝搬する運動量フラックス
ρF̃ が飽和運動量フラックス ρF̃ sat を超えた時に、運
動量フラックスの超過

(
ρF̃ − ρF̃ sat

)
をこの層の平均

流に与える。飽和運動量フラックスは以下のように表
記できる。

ρF̃ sat = ρC∗A
c̃− Ũ

N

(
c̃− Ũ

c̃

)2−p

(A.8.9)

上式の C∗ (= 10)はMcLandress and Scinocca (2005)

の導入したチューニングパラメータである。方位角毎、

位相速度毎に各レベルで鉛直運動量フラックスの付与
を計算する。計算コストの削減のため、このパラメタ
リゼーションは 1時間に 1度だけ実行される。

A.9 陸面

GSM の陸面は、生物圏モデル (SiB ; Sellers et al.

1986; Sato et al. 1989a,b)に基づいた 2層エネルギー
バランススキームを用いている。Oleson et al. (2010)

を参考に、積雪と土壌の組み合わせを表現できるよう
作り込んである。
陸面モデルは、植生キャノピー、積雪、土壌で構成
される。各構成要素はそれぞれに、気温、水分量、氷
分量という変数を持っている。キャノピー空間が熱と
水の交換経路として用いられる。図 A.9.1に電気回路
に模した熱・水の移動経路を示す。

図 A.9.1 陸面モデルの概念図。Sellers et al. (1986)の図を
改変したもの。詳細は原論文を参照。

A.9.1 フラックス
陸面モデルの主たる目的は、大気のモデルに対して
下部境界条件としてのフラックスを与えることである。
東西・南北方向の運動量フラックス (τx, τy) ≡ (w′v′)s、
顕熱フラックス H ≡ (w′θ′)s、水蒸気フラックス E ≡
(w′q′)sは、付録A.6に示したバルク式を使って表現さ
れる。τxと τy は大気最下層の風 v1から簡単に計算で
きるが、HとEは陸面モデルが提供する地表面温度と
比湿が必要になる。GSMの陸面モデルでは、これらの
変数をキャノピー空間の温度 Ta (= θs)と比湿 qaとし
て扱っている。キャノピー空間では、植生キャノピー・
地面からの顕熱・水蒸気フラックスが大気と接続され
ている。
キャノピー空間は無視できる程度の熱・水蒸気容量し
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か持たないと仮定するため、顕熱フラックスH はキャ
ノピーからの熱フラックス Hc と地面からの熱フラッ
クスHg の和と等しくなる。

H = Hc +Hg (A.9.1)

水蒸気フラックスEも、同様にキャノピーからの蒸
発 Ee

c、地面からの蒸発 Ee
g、裸地面蒸発 Ebs と、キャ

ノピーからの蒸散 Et
c、地面からの蒸散 Et

g の合計にバ
ランスする。

E = Ee
c + Et

c + Ee
g + Et

g + Ebs (A.9.2)

これらのフラックスは、キャノピー温度 Tcと地面温
度 Tgを使って決められる。Tgは無積雪域では下草・裸
地面温度を表すが、積雪域は積雪表層温度を表す。

A.9.2 放射とアルベド
キャノピーにおける正味放射フラックス Rn

c と地面
における正味放射フラックス Rn

g は、以下の放射収支
式から計算される。

Rn
c = (1− αc)S

↓
atm + L↓

c (A.9.3)

Rn
g = (1− αg)S

↓
atm + L↓

g (A.9.4)

αcとαgはキャノピーと地表のアルベド、S↓
atmとL↓は

下向き短波放射と下向き長波放射である。(A.9.3)式と
(A.9.4)式においてアルベドを用いることにより、Rn

c

と Rn
g を求めることができる。

地表面アルベド αs は、キャノピー被覆率 fc を使っ
て、キャノピーアルベド αcと地面アルベド αg の加重
平均で求めることができる。

αs = fc αc + (1− fc)αg (A.9.5)

同様にして、地面アルベド αgは、無積雪域では、下
草の被覆率 fgrs を使って、下草のアルベド αgrs と裸
地面アルベド αbsの重み付き平均とする。積雪域では、
fgrs を 0にして、積雪アルベド αsn に置き換える。

αg =

{
fgrs αgrs + (1− fgrs)αbs （無積雪域）
αsn （積雪域）

(A.9.6)

キャノピーアルベド αc と下草のアルベド αgrs は、
葉・幹に関する放射伝達方程式 (Sellers et al. 1986)の
解として計算できる。裸地面アルベド αbsは、MODIS

観測によるプロダクト (Schaaf et al. 2002) の気候値
を、太陽天頂角と土壌第 1層水分量で補正して求めら
れる。雪アルベド αsnは、太陽天頂角と積雪年齢に依
存するものと仮定する。

A.9.3 エネルギーと質量バランス
キャノピー温度 Tcと、地面温度 Tg に対する予報方
程式を以下に示す。

Cc
∂Tc
∂t

= Rn
c −Hc − LvapEc (A.9.7)

Cg
∂Tg
∂t

= Rn
g −Hg − LvapEg −Gg (A.9.8)

上式の添字の cと gはキャノピーと地面の変数である
ことを示す。C は熱容量、Rnは正味放射、H は顕熱、
E は蒸発散率、Lvap は気化潜熱、Gg は地面の伝導熱
である。Ec ≡ Ee

c + Et
c, Eg ≡ Ee

g + Et
g + Ebs である。

葉面蒸発の源となるキャノピーの葉水量Mc と、下
草の葉水量Mg は以下の式で予測する。

∂Mc

∂t
= Pi, c − Pd, c − Ee

c (A.9.9)

∂Mg

∂t
= Pi, g − Pd, g − Ee

g (A.9.10)

Piは葉面の降水補足、Pdは葉水滴下である。葉面の降
水補足と葉水滴下を差し引いた量が遮断 Icep になる。

Icept = Pi, c + Pi, g − (Pd, c + Pd, g)

Tc (Tg) が氷点下であるときは、Mc(Mg) はキャノ
ピー（もしくは、下草）の葉氷量とする。

A.9.4 積雪
積雪温度 Tsnは、エネルギー保存則とフーリエの法
則に基づいて、短波の吸収も考慮しながら以下のよう
に予測する。

Csn
∂Tsn
∂t

=
∂Gsn

∂z
(A.9.11)

Gsn = −λsn
∂Tsn
∂z

(A.9.12)

添字の snは積雪に関する定数や変数であることを示
す。Gは下向きを正とした熱フラックス、z は積雪表
面からの深さ、λsn は積雪熱伝導率である。多層モデ
ルを使い、積雪は最大 4層に離散化する（図 A.9.2）。
積雪の上部境界条件は地面熱フラックスであり、下部
境界条件は土壌第 1層との熱伝導フラックスになる。

Gsn, 0 = Gg (A.9.13)

Gsn, kmax = −Λsn, kmax (Tsn, kmax − Tsl, 1)

(A.9.14)

下に付した slは土壌に関する変数であることを示し
ており、Λは熱伝導係数（単位厚みあたりの熱伝導率）
である。時間積分を行うためには、インプリシット法
を適用して、三重対角行列の式を解く必要がある。
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図 A.9.2 土壌の上に 2 層の積雪を用いる場合の積雪温度
Tsn, k を計算するための数値離散化の概念図。下付きの sn
と slはそれぞれ積雪と土壌に関する値であることを、kは
層番号をそれぞれ示す。

図 A.9.3 積雪に被われていない場所での土壌温度 Tsl, k を
求めるための数値離散化の概念図。

積雪氷量Msn は以下の収支式で予測する。

∂Msn

∂t
= Sfall + (Sfrst − Ssub) + (Sfrz − Smelt)

(A.9.15)

Sfall は積雪表面に達する降雪で葉氷滴下を含める。
Sfrstは霜、Ssubは昇華、Sfrzは凍結、Smeltは融雪で
ある。
積雪含水量Wsn は以下の式で予測する。

∂Wsn

∂t
=(Qsn, infl −Qsn, drng) + (Sdew − Sevap)

− (Sfrz − Smelt)

(A.9.16)

Qsn, infl は降水、葉氷滴下を含む積雪への浸透、

Qsn, drng は積雪からの重力排水、Sdew は結露、Sevap

は蒸発である。積雪の質量と積雪の水量は積雪温度と
同じ kmax 層の積雪を使って予測する。積雪の水量が
その層の保持容量を超えた場合は、超えた分が下層へ
移動する。積雪深解析から得られる積雪深のデータを
積雪水当量の初期値として使用する。

A.9.5 土壌
土壌温度 Tslは、7層の土壌を使って、積雪温度と同
様に予測する（図 A.9.3）。土壌層の厚さ ∆zsl は、第
1層：0.02 m、第 2層：0.05 m、第 3層：0.12 m、第 4

層：0.3 m、第 5層：0.5 m、第 6層：1.0 m、第 7層：
1.5 mである。境界条件は以下のようになる。

Gsl, 0 =


Gg （無積雪域）
Λsl, kmax (Tsn, kmax − Tsl, 1)

（積雪域）
(A.9.17)

Gsl, 7 = 0 (A.9.18)

土壌水分はリチャードの方程式を使って予測する。蒸
散のための根による吸水も考慮する。飽和度W につ
いての予測式は以下の通りである。

∂W

∂t
=

1

ρwtr θsat

(
−∂Q
∂z

− St

)
(A.9.19)

ρwtrは水の密度、θsatは空隙率、Qは土壌水分マトリッ
クポテンシャルと重力ポテンシャルの差によって生じ
る水フラックス、 Stは蒸散のための根による吸水であ
る。上部境界の水フラックスはQinfl −Ebsで、Qinfl

は降水、葉水滴下と融雪を含めた土壌への浸透である。
下部境界では、重力排水 Qdrng がある。
表面流出 Roff と重力排水 Qdrng を合わせて全流出

Rtotal が計算される。

Rtotal = Roff +Qdrng (A.9.20)

= Tfall − (Qinfl −Qdrng)

− (Qsn, infl −Qsn, drng)
(A.9.21)

ここで、

Roff = Tfall −Qinfl − (Qsn, infl −Qsn, drng)

(A.9.22)

Tfall = Pgrs − Icept (A.9.23)

Pgrs は林外雨、Tfall は地表に達する樹冠通過雨であ
る。Qinfl は最大保水率によって制限される。
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A.9.6 データセット
土壌アルベドの気候値データベースは、米国航空宇

宙局 (NASA)のMODISアルベドプロダクト (Schaaf

et al. 2002)を用いている。陸上の各格子点は、欧州委
員会の共同研究センター (JRC) の GLC2000 (Global

Land Cover 2000 ; Bartholomé and Belward 2005)を
参照して個別の植生タイプに分類した。NASAによる
MODISプロダクトの葉面積指数 (LAI ; Myneni et al.

2002)を用いた。USGSのMODIS観測に基づく緑色
植生域の最大値 1 km データ (Broxton et al. 2014)、
GLCFの樹木被覆連続フィールドプロダクトの 1 km

データ (DeFries et al. 2000)、EarthSatの農耕地と牧
草地の占有域データ (Ramankutty et al. 2008)を使っ
て、キャノピーと草地の被覆域を計算した。
土壌水分の初期条件は、GSWP3 (Global Soil Wet-

ness Project Phase 3 ; Kim 2017) の大気強制データ
セットを使って、オフラインのモデルで計算した気候
値を使う。
詳細については第 3.7節を参照されたい。

A.10 初期値・境界値

A.10.1 下部境界の仕様
(1) 地形
GSMのモデル地形は GTOPO30を使用して作成し

た。作成は以下の 2段階の手順で行う。(i)GTOPO30

の 30′′ × 30′′ の緯度経度格子の標高をモデルの適合ガ
ウス格子で平均し、(ii)作成した格子平均の高度を次
の平滑のためのファクタを波数変換の係数に乗じて波
空間で平滑化する。

f(n) = exp

[
log(df)

{
n (n+ 1)

N (N + 1)

}2
]

(A.10.1)

上式の nは全波数、N はGSMの切断全波数、df = 0.1

は平滑化パラメータである。

(2) 格子タイプ
海陸の分布は、全球土地被覆分類 (GLCC) のデー

タベース (Loveland et al. 2000)を参照して決定した。
GLCCと全球の海占有率が同じになるように、GSMで
は GLCCのデータで陸占有率が 49%を超えるモデル
格子を陸格子として扱う。陸と判定しなかった格子を
海格子として、開水と海氷の 2種類のタイルをその中
に割り当てる。内水（湖など）は海格子として扱う。各
陸格子には欧州委員会共同研究センターによるGlobal

Land Cover 2000に基づいた植生タイプがひとつ割り
当てられる。陸格子の地表特性は付録 A.9を参照。

(3) 海面
GSMの海格子では、海面水温 (SST)と海氷密接度

(SIC)は境界条件として与えられ、大気からの影響は
ほとんど考慮していない。モデルの予報期間のこれら
の変数の変化量は日別気候値の時間内挿の変化と同じ

である。水面の直達光アルベド αB は Briegleb et al.

(1986)による以下のパラメタリゼーションで計算する。

αB =
0.026

(µ1.7 + 0.065)

+ 0.15(µ− 0.1)(µ− 0.5)(µ− 1.0)

(A.10.2)

µは太陽天頂角の余弦である。散乱アルベドαDは 0.06

の定数である。

(4) 海氷
海氷の部分は開水の上の氷板としてモデル化し、そ
の表面温度で大気最下層に接している。海氷のパラメ
タリゼーションを概観すると以下のようになる。(i)氷
板の厚さを固定する。氷板は融けるが、容積は変わら
ない。(ii)氷板の特性は均質で一定である。(iii)海氷上
での積雪は考慮しない。フーリエの熱伝導則に従って、
氷の熱輸送を想定する。

(ρC)
∂Tice
∂t

=
∂

∂z

(
λ
∂Tice
∂z

)
(A.10.3)

ρC = 1.93× 106 [J m−3 K−1]は氷の容積熱容量、Tice
は氷の温度、λ = 2.03

[
W m−1 K−1

]
は氷の熱伝導度

である。海氷の下部境界（開水に接する部分）は海水
の凍結温度であり、海氷の上部境界では表面での正味
熱フラックスを計算する。GSMでは、氷板の時間積分
を鉛直 4 層に離散化して取り扱う。海氷アルベドは、
近赤外域で αN、可視で αV として以下のようにパラメ
タライズする。

F60 =


0.8− 0.025(Tskin − 263.15),

(Tskin > 263.15)

0.8, (Tskin ≤ 263.15),

F = max (min (F60 + 0.364(0.5− µ), 0.85) , 0.07) ,

αN = 0.86F + 0.01 (A.10.4)

αV = 1.14F − 0.01 (A.10.5)

上式の Tskin は氷表面の温度、µは太陽天頂角の余弦
である。

A.10.2 初期条件
GSMの予報には大気、陸面などのサブシステムの初
期条件が必要である。これらの仕様の詳細を表 A.10.1

に示す。この表で、予報推定値とは 6時間前の初期値
からの予報値のことである。
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