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主論文の要旨 !

 

氷河や氷床には，過去から現在までに降り積もった雪が圧密されてできた氷が堆積し，

風送塵起源の土壌粒子や有機物，海塩・火山・地球外物質起源のエアロゾルなどが保存さ

れている．このため，アイスコアを掘削，解析することによって過去の気候や環境を明ら

かにすることができる． 

アイスコアから気温を復元する方法としては，これまで主に酸素・水素安定同位体比

（δ18O・δD）が用いられ，南極やグリーンランドの深層アイスコア研究によって，過去

数十万年スケールの気候変動が解明されている．しかしながら，中・低緯度域の降水に含

まれる水安定同位体比は，降水の季節性や水蒸気起源の変化により解釈が難しく，気温と

の関係は場所によっては必ずしも確立されたものではない．一方で，氷の物理的構造は．

これまでの研究例こそ少ないものの，その場の環境を反映して形成されるため，気温とは

一対一対応関係と考えられる．そこで，本研究では，シベリア・アルタイ山脈ベルーハ山

で掘削されたアイスコアにおいて，融解氷層，結晶粒径と観測データとを比較することに

よって，気候指標としての妥当性の検討し，それらを用いた過去 800 年の気候復元をおこ

なった．アイスコアの年代は，上部 48.25 mにおいては飛来する季節が異なる花粉の堆積順

序に基づき年層を区切り，トリチウムピーク（1963 年）を示準層とした．それよりも深い

部分では結晶粒径の季節変動をカウントし，大規模火山噴火シグナルである ex-SO4
2-ピーク

を示準層とした．その結果，表面から 154.27 m深は 1210年から 2003年の積雪に相当する

推定した． 

隣の鞍部で掘削されたスイス–ロシアグループのアイスコアの結果と比較をおこなっ
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た結果，二つのコアから復元された年間涵養量の間には有意な関係性は見出せなかったが，

年層中の融解氷層の割合（MFP）においては，有意な相関が見られた（r = 0.50, p < 0.001）．

さらに，MFPの変動は，90 km 北東に位置する氷河の末端後退速度とも一致していた．こ

れらの結果より，年間涵養量は風や地形の影響を受けて異なるのに対し，融解氷層には対

象地域の夏季気温の変動が保存されていることが確認できた． 

アイスコア上部 48.25 mにおいては，融解氷層を用いた三つの方法で夏季気温復元をお

こなった．年層内の融解氷層の厚さの合計の回帰式よりも，年層内の融解氷層の厚さの合

計と年間涵養量の逆数の重回帰式を用いることによって夏季気温の変動が精度よく復元で

きた．ここでの年間涵養量の逆数は日射の代替指標である．また，スイス‒ロシアグループ

が用いた融解氷層と融解水量と夏季気温の経験式を用いた復元では，気温が低く出すぎる

ことがわかった．これは用いた融解水量と夏季気温の経験式が消耗域での観測結果を含ん

でいることが原因であると考えられる． 

アイスコア 48.25 mよりも下部においては，有効結晶面積（不純物の影響を除いた初期

結晶断面積の中央値を標準化したもの）を用いた気候復元をおこなった．有効結晶面積と

バルナウル気象観測所の気温データから推定した掘削地の 5-9 月平均気温との間には年々

で有意な相関があり (r = 0.21, p < 0.05)，この有効結晶面積が気温指標として用いることが

できることが確認できた． 

本研究で用いたアイスコア中の酸素同位体比とアッケム気象観測所の気温データから

推定した掘削地の気温との間には有意な関係性は見られなかった．しかしながら，酸素同

位体比と涵養量との間には強い相関が見られた (r = 0.32, p < 0.001)．このことは，涵養量す

なわち夏季の降水量が増加すると，年間の降水のうちの重い酸素同位体比を持つ夏季の降

水の割合が増加するため，年平均の酸素同位体比が重くなることを表していると考えられ
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る．ゆえに，本研究で対象としたアイスコア中の酸素同位体比は，スイス‒ロシアグループ

のアイスコア中の酸素同位体比とは異なり，気温ではなく夏季降水量の変動を反映してい

ると考えられる． 

太陽活動と酸素同位体比の間には強い負の相関があり (r = - 0.29, p < 0.001)，太陽活動

と涵養量の間にも負の相関があった (r = - 0.20, p < 0.05)．これらの関係は，太陽活動が活発

になることによって，主な水蒸気供給起源である重い同位体比を持つ西からの供給が減る

ことで涵養量が減って，軽い同位体比を持つ再循環されてきた降水の割合が増え，年平均

での酸素同位体比も軽くなるということを示していると考えられる．  

観測データを用いて気温と降水量の変化が酸素同位体比に与える影響を見積もった．

気温が 1σJJA °C変化した場合の酸素同位体比の変化は 0.66±0.27 ‰，降水が 1σJJA_P mm変

化した場合の酸素同位体比の変化は 0.40 ‰と見積もることができた．したがって，降水量

の変化が酸素同位体比に与える影響は，気温の変化が与える影響と同程度であり，決して

無視できる量ではないことがわかる．スイス-ロシアグループは，太陽活動の変動が気温を

通して酸素同位体比にその痕跡を残していると述べているが，太陽活動の変動が降水量を

通して酸素同位体比にその痕跡を残しているという可能性も考慮する必要がある． 
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第 !章 概要 "

 

!"#" 対象地域$

 

本研究で対象としたシベリア・アルタイ山脈はユーラシア大陸の中央部に位置し，中

央アジアの北縁にあたる（図 1）．シベリア・アルタイ山脈には南シベリアの氷河の約 70%

が存在しており，オビ川およびエニセイ川の支流の源である [Narozhniy and Okishev, 1999]．

この地域は大陸性気候に分類され，その気候はシベリア高気圧と西温帯低気圧の相互関係

によって決まる [Surazakov et al., 2007]． 

 

 

図 1. 対象地域周辺図． 

 

2001年にベルーハ山で掘削された 21 mの浅層アイスコア解析によって，後で説明する

酸素・水素安定同位体比および d-excessが気温，季節降水および降水起源によって決まって
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いることが確認された [Aizen et al., 2005]．Aizen et al. [2005]は，同位体比のクラスター分析

と総観気象パターンを合わせて考えることで，年間涵養量の 3 分の 2 が海洋，特に大西洋

を起源としており，残り 3分の 1がアラル海–カスピ海閉塞流域盆地から再循環されて運ば

れてくることが示した．再循環とは，一度地表へ降った雨が再び蒸発し大気中へ戻るとい

う過程であり，降水の形成には重要な役割を果たす．ロシアの 13地点の同位体比の観測結

果から，夏季にシベリア域にもたらされる水蒸気の半分の起源は西方から再循環されて輸

送されてくるもので，その再循環率は東ほど高く，特にベルーハ山東約 1900 km に位置す

るバグダリン (54.62°N, 113.13°E, 995 m a.s.l.; 図 1)では 0.8を超えるという結果が報告され

た [Kurita et al., 2004]． 

 

 

!"!" アイスコア概要#

 

2003 年夏，シベリア・アルタイ山脈最高峰のベルーハ山の鞍部において，アメリカ-

日本-ロシアグループによって，氷河表面から岩盤まで到達する 171 m長のアイスコアが掘

削された (49°49’N, 86°34’E, 4100 m a.s.l.; 図 1, 2) [Takeuchi et al., 2004]．ピットおよび掘削孔

の温度プロファイルは，表面 0 °C から深さに伴って減少し，2 m 深で-10 °C，70 m 深で

-15.8 °Cに達し，氷河底面では-14.2 °Cを示した（図 3） [Takeuchi et al., 2004; Aizen et al., 2005]． 
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図 2. 上空から見た掘削地の様子． 

 

 

図 3. 掘削孔温度プロファイル（Takeuchi et al. [2004]および Aizen et al. [2005]を修正）． 
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この氷温プロファイルに加え，ピット観察やアイスコアの層位などから，掘削地点は浸透

帯に位置すると言える．浸透帯では，積雪の融解は生じるものの全層を湿潤させるほどの

量ではなく，生じた融解水は積雪内部で再凍結する．アイスコアのバルク密度は深さに伴

っておよそ線形に増加し，約 50 m深で純氷密度である 900 kg m-3に達した（図 4） [Takeuchi 

et al., 2004]． 

 

 

図 4. 表面から岩盤までのバルク密度プロファイル（Takeuchi et al. [2004]を修正）． 

 

2001年と 2002年の二度の予備観測において，21 mの浅層コア掘削，質量収支，表面

流動速度，積雪深等の観測が行われた [Fujita et al., 2004; Aizen et al., 2005]．自動積雪深計に
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よる表面レベルの観測では，圧密や融解以外の原因による表面レベルの低下が見られ，こ

のことは掘削地点では風による表面積雪の削剥が起きていることが確認された[Fujita et al., 

2004]．Nakazawa et al. [2005]では，2002年に採取されたピット試料において，飛来する季

節が異なる花粉の堆積順序に着目した解析をおこなった．その結果，風による削剥が起き

ているような場所でも，花粉分析は年代決定の手段として有用であり，年層だけでなく季

節層までも判別可能であることがわかった． 

 

 

!"#" スイス‒ロシアグループのアイスコア$

 

2001 年夏，アメリカ-日本-ロシアグループの掘削地の隣の鞍部において，スイス–ロ

シアグループによって，氷河表面から岩盤まで到達する 140 m 長のアイスコアが掘削され

た （49°48’N, 86°34’E, 4062 m a.s.l.; 図 5） [Olivier et al., 2003]．二つの掘削地点は水平距離

で約 1 kmしか離れていない．スイス–ロシアグループのアイスコアの年代は，210Pb濃度に

基づく絶対年代に加え，1963 年のトリチウム濃度ピークおよび大規模火山噴火のシグナル

である ex-SO4
2-ピークを示準層とし，δ18O，NH4

+およびMFP（融解氷層の割合）の季節変

動をカウントすることによって決められた [Olivier et al., 2006]． 
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図 5. アッケムから見た二つのグループの掘削地の位置関係． 

 

スイス–ロシアグループのアイスコアについては，これまでに数々の結果が発表されて

いる．アイスコア表面から上部 86 mまでの部分は，1816年から 2001年の期間の積雪に相

当し，氷河へのプルトニウム降下の歴史 [Olivier et al., 2004]，生物起源，風送塵起源，人為

起源のイオン濃度の経年変動 [Olivier et al., 2006]，涵養量の経年変動  [Henderson et al., 

2006]が明らかにされた．さらに，酸素同位体比と融解氷層という二つの気温指標を用いた

気温復元も行われた [Henderson et al., 2006]．アイスコア表面から 138 m深までの部分は，

1250年から 2001年の期間の積雪に相当し，酸素同位体比から復元した気温が太陽活動から

10年から 30年遅れて変動しており，この地域の気温変動は太陽活動によって決まることが

示された [Eichler et al., 2009a]．また，シベリアの森林が起源とされる NH4
+，HCOO-の変動

が，上述の太陽活動によって決まる気温の変動と深く関係しているという結果が報告され
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た [Eichler et al., 2009b]．これらの研究で用いられた酸素同位体比から復元された気温は，

10 年平均での酸素同位体比とバルナウル気象観測所の 3–11 月平均気温との相関関係 (r = 

0.83, p < 0.001)に基づいている．さらに，NO3
-，K+および微粒炭を用いた森林火災の歴史の

復元が行われ，涵養量と，北太平洋の海面水温の変動を示す太平洋十年規模振動 (PDO: 

Pacific Decadal Oscillation)の間には強い関係性が見られた [Eichler et al., 2011]． 
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第 !章 解析手法 "

 

!"#" 層位解析$

 

3.1.1. 目視による層位解析 

 

目視による融解氷層の観察は，北海道大学低温科学研究所の低温室でおこなった．深

さ方向に切り出したアイスコアをライトテーブル上に載せて，層位の記録をおこなった．

融解氷層は，夏の日射や気温によって表面付近に生じた融解水が積雪層内で再凍結するこ

とで形成され，気泡が含まれないあるいはほとんど含まれない層として識別できる．下か

らの透過光によって，氷は気泡が少なくなるほど明るく見える（図 6）．ただ，氷化深度よ

り下部では，圧密が進むことによって，気泡がある層とない層とのコントラストが低くな

るため，目視による判別が難しくなるという問題がある． 

 

 

図 6. アイスコアにおける融解氷層とフィルン層． 
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3.1.2. 片薄片による層位解析 

 

48.25 m深よりも下部においては結晶粒径の測定をおこなった．結晶粒径の測定には片

薄片を用いた．バンドソーで切り出したアイスコアを板ガラスに貼り付け，ミクロトーム

を用いて厚さ 1.3 mm程度まで薄く削った．作成した片薄片は，偏光板で挟み，下から光を

当てて写真を撮影した．通常の氷結晶では振動方向によって屈折率が異なるため，直線偏

光が結晶中を通過すると偏光状態が変化し，また波長によってその変化の度合いが異なる

ために，結晶は色づいて見える．さらに，偏光状態と結晶の c軸がなす角度と薄片の厚さに

よってその色は異なる．結晶粒径の測定は，撮影した写真に 1 本の直線を引き，その直線

と結晶粒界の交点間の距離を結晶粒径とした（図 7）．そして，その結晶粒径が円の直径で

あると仮定して，結晶面積を推定した． 

 

 

図 7. (a) 片薄片サンプル．(b) 結晶粒径測定例． 
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10 m毎に 1 mずつ，さらに 2本別の直線を引き，結晶粒径の測定をおこなった．多少

のずれはあるものの，値は一致している（図 8）．年代決定と気候の元には，結晶粒径を移

動平均したものと年層内の中央値を用いるため，直線 1 本の測定で十分解析可能であると

考えられる． 

 

 

図 8. 本研究で用いた 1本の直線によって測定された結晶粒径と，別の 2本の直線で測

定された結晶粒径との関係（10 cm移動平均）． 
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!"#"$ 花粉分析$

 

花粉分析用のサンプルは，総合地球環境学研究所において前処理をおこなった．低温

室において，アイスコアをバンドソーで 4–6 cm程度に切断し，クリーンベンチ内で汚染除

去のため，セラミックナイフでサンプル表面を削り，減菌済み化学分析用ポリ袋（ワール

パック）に封入した．その後，室温で融解させ，クリーンベンチ内で洗浄済みプラスチッ

ク瓶への分注をおこなった．花粉分析用の 10 ml の融解水をメンブレンフィルター（孔径

0.2 μm）で濾過し，顕微鏡を用いてフィルター上に残った花粉のカウントをおこなった． 

 

 

!"!"$ 酸素・水素安定同位体比，化学主成分，トリチウム分析$

 

酸素・水素安定同位体比は，メイン大学において，質量分析計 Delta Plus (Finnigan)を

用いて測定された．酸素・水素の同位体比 (δ18O, δD)は，標準海水 (SMOW: Standard 

Mean Ocean Water)の同位体比からの千分偏差 (‰)として次式で表されるδ値が用いられ

る． 

 

    

! 

"18O =

18O/16O( )sample
# 18O/16O( )SMOW

18O/16O( )SMOW

 (1) 

 

    

! 

"D =
D / H( )sample # D / H( )SMOW

D / H( )SMOW

 (2) 
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同位体比の異なる二つの物質間や同じ物質の二相間で同位体が分配されることを同位体分

別という．一般的に，同位体分別は平衡分別と動的分別の二つに区分されている．平衡分

別とは，二相間の同位体分子と通常分子の交換（同位体交換反応）が平衡状態に達した状

態における分別であり，動的分別とは，化学反応や相変化，分子拡散等の一方的な過程に

おいて生じる分別である．蒸発と凝結など天水に関係したすべての過程において，水素で

は H2Oと HDO間，酸素では H2
16Oと H2

18O間でそれぞれ蒸気圧差があり，水素同位体は

酸素同位体に比例した分別が起きるため，天水の水素と酸素の同位体分布には相関関係が

ある．この関係に基づき，天水線 (MWL: Meteoric Water Line)として知られる次の式が定義

され，地球上の多くの地点の降水中のδ18OとδDは，この直線上にプロットされる [Craig, 

1961]． 

 

    

! 

"D = 8"18O +10  (3) 

 

このδ18OとδDの全球分布の回帰直線が傾き 8と切片+10 ‰の値を持つ理由としては，大

気中の凝結過程では平衡分別の影響が強く，海面からの蒸発過程では動的分別の影響が強

いため，と説明される [Dansgaard, 1964]．その後，次の式で定義される重水素過剰 (d-excess)

の概念が導入された [Dansgaard, 1964]． 

 

    

! 

d " excess = #D " 8#18O  (4) 

 

すなわち，d-excess は天水線からどれだけ離れているかを表している．平衡分別ではδ18O

とδD は天水線付近にプロットされやすいため，d-excess は動的分別の指標として用いら
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れることが多い． 

化学主成分濃度 (Na+, K+, Mg2+, Ca2+, Cl-, NO3
-, SO4

2-)は，メイン大学において，イオンク

ロマトグラフィーDX-500 (Dionex)を用いて測定された．また，トリチウム含有量は，国立

極地研究所において，低バックグラウンド液体シンチレーションシステム LSC-LB3（アロ

カ株式会社）を用いて測定された． 

 

 

!"#" 気象データ$

 

本研究では，アッケム気象観測所 (49°54’N, 86°32’E, 2045 m a.s.l.; 図 9)，バルナウル気

象観測所 (52°26’N, 83°31’E, 184 m a.s.l.; 図 1)，掘削地に設置した自動気象観測装置 (AWS) 

(49°49’N, 86°34’E, 4100 m a.s.l.)の観測データを用いた．AWSでの測定によって，2002年 7

月 26日からバッテリートラブルで停止する 2003年 4月 28日までの時間平均気温データが

得られた．アッケム気象観測所は掘削地ベルーハ山麓の北約 10 kmの場所に位置しており，

1950 年からの日気温，日降水量データを入手することができた．そして，バルナウル気象

観測所は掘削地の北西約 360 km の場所に位置しており，Global Historical Climatology 

Network (GHCN) version 2において [Peterson and Vose, 1997; Peterson et al., 1998]，1938年か

らの月平均気温データが入手可能である． 
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図 9. アッケム気象観測所と掘削地の周辺地図． 

 

図 10 (a)は，1951年から 2002年の間のアッケム気象観測所の気温および降水量の月変

化である．年平均気温は-3.9 °C，年間降水量は 534 mmである．気温，降水量ともに 7月に

ピークを持つ．特に降水は夏季に集中しており，6‒8 月 (JJA)の間に降る降水は一年間のう

ちの約 55%を占める．また，年間降水量と夏季降水量 (JJA)の間には強い相関があり (r = 

0.82, p < 0.001)，夏季降水量によって年間降水量が決まっていることがわかる．図 10 (b)は，

1951年から 2002年の間のバルナウル気象観測所の気温の月変化で，年平均気温は 2.1 °Cで
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あった． 

 

 

図 10. (a) アッケム気象観測所で観測された月平均気温と月別降水量およびそれぞれ

の標準偏差（1951–2002 年）．(b) バルナウル気象観測所で観測された月平均気温と標準偏

差（1951–2002 年）．(c) アッケム気象観測所の気温とアッケム気象観測所と掘削地間の気

温減率の関係． (d) バルナウル気象観測所の気温とバルナウル気象観測所とアッケム気象

観測所間の気温減率の関係． 

 

アッケムとバルナウルの気温データから掘削地の気温を推定し，融解氷層、結晶粒径

および酸素同位体比の気候指標としての評価に用いた．AWSが稼働していた期間（2002年

7月 26日–2003年 4月 28日）において，アッケムと掘削地の日平均気温の間には強い相関

関係が確認でき (r = 0.97, p < 0.001)，この二地点間の気温減率γAとアッケムの日平均気温

TAの関係は，下記の式で近似できる（図 10c）． 
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! 

"A = 2.1#10$3TA
2 +2.1#10$1TA + 4.4  (5) 

 

この式を用いて，アッケムの気温から掘削地の気温を推定することができる．また，図 10 (c)

からアッケムと掘削地の間の気温減率が気温とともに減少している様子がわかる．これは

冬季に逆転層が形成されていることが原因であると考えられる．図 11 は，式 (5)を用いて

アッケムの気温データから推定した，1951年から 2000年の期間における掘削地の日最高気

温の変動で，掘削地ではほとんど 0 °Cを超えることがないことが確認できる． 

 

 

図 11. 1951年から 2000年の期間における掘削地の日最高気温の変動． 

 

アッケム気象観測所で気温の記録が始まる 1950年以前においては，バルナウル気象観

測所の気温データから掘削地の気温を推定し，その気温を用いた議論をおこなった．入手

できたバルナウルの気温データが月平均であることと，AWSの稼働期間が約 9か月間で短

い期間であったことから，バルナウルと掘削地の気温の関係式を直接求めるのではなく，

まずアッケムとバルナウルの気温の関係式を求め，そこから式 (5)を用いて掘削地の気温を
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推定することとした．1938年から 2003年の期間において，アッケムとバルナウルの月平均

気温の間には月によってばらつきはあるものの，有意な相関関係があり (r = 0.62–0.88, p < 

0.01)，この二地点の気温減率γBとバルナウルの気温 TBの関係は下記のような式で近似で

きる（図 10d）． 

 

    

! 

"B = 4.0#10$6TB
4 +7.0 #10$5TB

3 $3.4 #10$3TB
2 +1.4#10$1TB +3.3 (6) 

 

二つの関係式 (5)と (6)を用いることで，アッケムの気温データがない期間でも，バルナウ

ルの気温から掘削地の気温を推定し，気候指標の評価に用いることできる．また，図 10 (d)

からアッケムとバルナウルの間の気温減率も気温とともに減少しており，図 10 (c)と同様に，

冬季に逆転層が形成されていることが示唆される． 

 

!"#" 年代決定$

 

3.5.1. 花粉による年代決定 

 

表面から上部 48.25 m深までの部分においては，Nakazawa et al. [2005]の手法に基づい

て，飛来する季節が異なる花粉の堆積順序から年代決定をおこなった [Okamoto et al., 2011]．

この花粉による年代決定は，次の 3つの点において優れている [Nakazawa et al., 2004]．① 

花粉はスポロポレニンでできた外壁を持つため，長い期間腐敗することなく保存される．

② 花粉の粒径は 10‒150 μmと大きいため，融解水の流入があっても元の層のまま保存され

る．③ 飛来する季節が異なる花粉を用いることで，季節層の判別が可能である． 



 22 

山岳氷河には，周辺から多くの種類の花粉がそれぞれ特定の季節に飛来する．ベルー

ハ山に飛来する主な花粉は，カバノキ科，モミ属+トウヒ属，マツ属，ヨモギ属の 4つのグ

ループの花粉である [Nakazawa et al., 2004; 2005; 2011]．シベリア・アルタイ域では，カバ

ノキ科，モミ属，トウヒ属の花粉の飛来時期は主に 5 月，マツ属の花粉の飛来時期は 6 月

であると報告されている [Luchik, 1970]．また，アジアの他の地域において，ヨモギ属の花

粉の飛来時期は 8月下旬から 9月上旬であると報告されている [Satake et al., 1981; Polunin 

and Stainton, 1984; Qiao, 2004]．したがって，ベルーハアイスコアに保存されているカバノ

キ科とモミ属+トウヒ属のピークは 5月，マツ科とヨモギ属のピークの境界は，夏と秋の境

界であると推定できる． 

 

 

3.5.2. 結晶粒径による年代決定 

 

48.25 m位深は，結晶粒径の季節変動を用いた年代決定をおこなった．スバルバードの

Storöyjökulen 氷帽で掘削された浅層コアにおいて，結晶粒径が極大となる層が融解期末期

にあたるとして年代決定おこなわれた [Jonsson and Hansson, 1990]．結晶は，融点に近いよ

うな高い温度の状況下で急激に成長する [Jacka and Li, 1994]．また，融解水の流入によって

も大きく成長する [Colbeck, 1973]．ゆえに，結晶粒径が極大となる層は夏層にあたると考え

られる．本研究では，結晶粒径の極小となる層を冬層とし，年層の境界を決めた． 
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!"#" 涵養量の補正$

 

花粉の堆積順序および結晶粒径の季節変動から推定した年代を元にして，年間涵養量

の復元をおこなった．氷河流動により年層には歪みが生じるため，補正する必要がある．

そこで，本研究ではNye [1963]による氷河流動モデルを用いた補正をおこなった [Henderson 

et al., 2006; Okamoto et al., 2011]．この流動モデルは，鉛直歪速度が深さによらず一定で，氷

河底面での融解がないという仮定に基づいたモデルで，氷河底面からの高さ z (m)における

年代 t（年）は次のような式で表される． 

 

    

! 

t = "
H
b

ln z
H
# 

$ 
% 

& 

' 
(  (7) 

 

Hは氷河の厚さ (m)，bは年間涵養量 (m)で一定である．本研究では，花粉の堆積順序およ

び結晶粒径の季節変動から推定した年代 t’と式 (7)で表されるモデルでの年代 t の差が最小

になるような bを，次の式で表される最小二乗法で求めた（図 12）． 

 

    

! 

S b( ) = t " # t ( )2

1

n

$  (8) 

 

nは対象とした期間の総年数である．計算の結果，モデルと実測の年代の差が最小となる b

は 0.46 m yr-1であった．流動の影響を受ける前の年層厚さ，すなわち年間涵養量 btは，式 (7)

で表されるモデルによって計算された年層厚λtと，花粉の堆積順序および結晶粒径の季節

変動から推定した年層厚λt’の比に，年間涵養量 bをかけることで計算される． 
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! 

bt = b " #t

#t
$

 (9) 

 

本研究では，より正確な結果を求めるため，1回目に計算された結果から平均年間涵養量 b

を求め，同様の計算をもう一度繰り返した． 

 

 

図 12. 氷河深度と堆積してから経過した時間との関係．灰線が Nye [1963]のモデルに

よって計算されたもの，黒線が本研究における年代決定によるものを表す． 

 

 

!"#" 融解氷層による夏季気温復元$

 

本研究では，表面から上部 48.25 m部分において，次の三つの手法で融解氷層を用いた

夏季気温復元をおこなった． 
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■ AMP‒融解水量‒夏季気温の経験式 

同じベルーハ山で掘削されたアイスコアで，Henderson et al. [2006]は，Tarussov [1992]

の手法に基づき，融解氷層を用いた夏季気温復元をおこなった．この手法は，まず年間涵

養量 b (mm w.e.)と年間の融解氷層の割合 (AMP: Annual Melt Feature Percentage)から融解水

量 A (mm)を見積もった． 

 

    

! 

A = 0.50AMP "b  (10) 

 

この式は，融解氷層が約 50%の空隙を持つフィルン層に融解水が浸透して形成されるとい

う仮定に基づいている．そして，6‒8 月平均気温 TJJAと融解水量の関係式を用いた [Krenke 

and Khodakov, 1966]．  

 

    

! 

A = TJJA +9.5( )
3
 (11) 

 

この式は，パミール，アルタイ山脈，ウラル山脈，スンタル-ハイアタ山脈，スカンジナビ

ア，北極圏，南極およびアルプス山脈の 11 カ所の氷河観測から求められた経験式である．

二つの式を組み合わせ，次の式で夏季気温復元をおこなった． 

 

    

! 

TJJA = 0.50AMP "b( )1/ 3
# 9.5  (12) 

 

■ 融解氷層厚の回帰式 

グリーンランド Site J アイスコアにおいて，6 月の平均気温と年間の融解氷層の総厚 
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(AMT: Annual Melt Thickness)との相関関係に基づき，気温復元が行われた [Kameda et al., 

1995]．この手法に基づき，アッケム気象観測所の気温データから推定した掘削地の気温と

年間の融解氷層の厚さの合計との関係から回帰式を求め，夏季気温復元をおこなった． 

 

■ 融解氷層厚と年間涵養量の逆数の重回帰式 

掘削地は，夏季でもほとんど 0 °Cを超えることがないことは確認できている（図 11）．

ゆえに，融解氷層の形成には日射が大きく影響していると考えられるが，アイスコアから

直接，日射の情報を得ることはできない．アジア高山域で観測されたデータにおいて，日

射到達率（大気上端での水平面日射量に対する地上での日射量）が降水量の増加に伴って，

指数関数的に減少することが報告されている [Matsuda et al., 2006]．そこで，日射の代替指

標として年間涵養量の逆数を用い，融解氷層の厚さの合計との重回帰式を求め，夏季気温

復元をおこなった． 

 

 

!"#" 結晶の成長$

 

本研究では，堆積初期の結晶粒径がその結晶が氷河表面付近にあった時の気候・環境

を表しているという考えに基づき，これまでの研究で明らかにされた経験式を用いて堆積

初期の結晶粒径の推定をおこなった．氷結晶の成長は，水溶性不純物，微粒子および気泡

のような不純物によって妨げられる [e.g. Alley et al., 1986; Alley and Woods, 1996]．グリーン

ランドの NorthGRIPアイスコアの 466年から 471年に対応する 300.8 mから 302.0 m部分

での解析から，下のような結晶断面積 D2と Ca2+イオン濃度の関係式が導かれた [Svensson et 
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al., 2003]． 

 

    

! 

D2 = 0.97 log Ca2+[ ] +8.31 (R2 = 0.58) (13) 

 

Svensson et al. [2003]で対象とした部分は不純物が少なく，Ca2+イオン濃度が 30 ppb以下であ

る（図 13）．ベルーハアイスコアの Ca2+イオン濃度は 30 ppb以上ではあるものの，目視確

認できる汚れ層が 4層のみで不純物が少ないアイスコアと言えるため [Takeuchi et al., 2004]，

本研究では式 (13)の関係式を用いた．式 (13)に基づき，それぞれの結晶において，対応す

る深度の Ca2+イオン濃度を 0.97倍したものを加えることで不純物の影響を除いた． 

 

 

図 13. 結晶面積と Ca2+イオン濃度の対数の関係 [Svensson et al., 2003]． 
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極域での観測によって，結晶断面積 D*2は年代 tに伴って線形に成長することが確認さ

れた [Gow, 1969]． 

 

    

! 

D *2 = D0
2 +kgt  (14) 

 

D0
2は堆積初期の結晶断面積，kgは結晶成長速度で，アレニウスの式に従って絶対温度 Tに

依存して変化する． 

 

    

! 

kg = k0 exp "
Qb

RT
# 

$ 
% 

& 

' 
(  (15) 

 

k0は定数，Rは気体定数 (8.314 J mol-1 K-1)，Qbは結晶粒界の自己拡散の活性化エネルギーで

ある．この式は，結晶が温度の高い状況下でより早く成長することを示している． 

Cuffey and Paterson [2010]によって，南極とグリーンランド 13カ所で観測された結晶断

面積と絶対温度の関係がまとめられ（表 1），結晶成長速度を対数軸とすると，結晶成長速

度は絶対温度の逆数の回帰直線で表されることが示されている（図 14）．この関係を用い，

10 mおきに計測した掘削孔温度を線形に内挿した値から（図 2），掘削地での結晶成長速度

を推定した．ベルーハアイスコアにおける平均結晶成長速度は，1.46×10-2 mm2 yr-1であった．

それぞれの深度に対応する結晶成長速度を式 (14)に代入し，式 (13)により不純物の影響を

除いた個々の結晶において，堆積初期の結晶断面積を求めた．計算の結果，堆積初期の結

晶断面積が 0以下になった値は除外した． 
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表 1. 極域で観測された氷結晶の成長速度 [Cuffey and Paterson, 2010]． 

 

場所 温度 

(°C) 

結晶成長速度 

(10-4 mm2 yr-1) 

参考文献 

Plateau - 57 7 Gow, 1971 

Vostok - 57 8 Barkov and Lipenkov, 1984 

Dome C - 54 4 Duval and Lorius, 1980 

South Pole - 51 6 Gow, 1969 

Southice - 31 56 Stephenson, 1967 

Inge Lehmann - 30 70 Gow, 1971 

Site A - 30 78 Alley and Koci, 1988 

Byrd - 28 120 Gow, 1971 

Ridge BC - 27 85 Alley and Bentley, 1988 

Site 2 - 25 99 Fuchs, 1959 

Camp Century - 24 160 Gow, 1971 

S2 - 19 137 Hollin et al., 1961 

Maudheim - 17 186 Schytt, 1958 
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図 14. 結晶成長速度と絶対温度の逆数の関係（Cuffey and Paterson [2010]を加筆・修正）．

灰丸は観測結果（表 1），星印はベルーハアイスコアの平均掘削孔温度に対応する． 

 

 

!"#" 干ばつ指数$

 

気候変動によってもたらされる地域の水環境の変動は，植生や農耕などに多大な影響

を及ぼす．干ばつの定義は時代や地域によって異なり，個々の地域の気候条件を考慮して，

そこからの偏差やその累積状況として考えなければならない．干ばつの定義の多様性を反

映して，現在最も広く使われているパルマー干ばつ強度指数  (Palmer Drought Severity 
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Index; PDSI)をはじめとし，干ばつ指数 (Drought Index)も様々なものが提案されており，そ

れらの比較研究も行われている [e.g. Byun and Wilhite, 1999]．アイスコアから得られる数値

のみで求めることができる干ばつ指数として，Kalugin et al. [2007]によって提案された干ば

つ指数を用いた．この干ばつ指数は，降水量と気温それぞれの平均からの偏差を標準化し

たものから求められる． 

 

  

! 

DIt =
Tt "T ( )
# t

"
Pt " P ( )
# P

 (16) 

 

本研究では，降水量として年間涵養量、気温として後で述べる有効結晶面積を用いた．

干ばつ指数が高い時期は温暖で乾燥した時期，低い時期は寒冷で湿潤な時期に対応する．

Kalugin et al. [2007]は，ベルーハ山の北約 225 kmに位置する Teletskoye湖の湖底堆積物から

復元された気温と降水量を用いて計算した干ばつ指数が，湖の水位の変動と同様の変動を

示すことから，この干ばつ指数によって気温と降水量両方の影響を受ける湿度や河川の流

出を表すことができるとした． 
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第 !章 結果 "

 

!"#" 年代決定$

 

表面から上部 48.25 m 部分においては，1963 年のトリチウムピークを示準層とし，カ

バノキ科，モミ属+トウヒ属，マツ属，ヨモギ属の 4つのグループの花粉の堆積順序に基づ

いて年層をカウントして年代決定をおこない，1914年から 2003年の積雪に相当すると推定

した [Okamoto et al., 2011; 図 15]． 
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図 15. (a) カバノキ科、(b) モミ属+トウヒ属，(c) マツ属，(d) ヨモギ属の花粉および

(e) トリチウム濃度の深度分布．(f) 花粉分布の 10‒15 m部分を拡大したもの．破線は年層

の境界を表す． 
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48.25 m深から 154.27 m深部分においては，火山噴火シグナルを示準層とし，結晶粒径

の季節変動をカウントして年代決定をおこない，1210年から 1917年の積雪に相当すると推

定した（図 16）．火山噴火のシグナルとして，Olivier et al. [2006]で用いられている，非ダス

ト起源の SO4
2-イオン濃度を意味する ex-SO4

2-を用いた（図 17）．ex-SO4
2-は，産業化以前（1815

‒1899年，ただしタンボラ山が噴火した 1816年を除く）の SO4
2-イオン濃度と Ca2+イオン濃

度において回帰分析をおこない，求めた SO4
2-イオン濃度と Ca2+イオン濃度比を用いて計算

する．ここでの Ca2+イオン濃度は，ダストトレーサーとして用いられる．アメリカ‒日本‒

ロシアグループのアイスコアでの値は 0.36で，スイス‒ロシアグループのアイスコアから得

られた値 0.21より大きかった．そして，ex-SO4
2-は下のような式で計算できる． 

 

 (17) 

 

この式から求めた ex-SO4
2-ピークに対応する火山噴火を推定する際には，スミソニアン自然

史博物館発行の Global Volcanism Program データベースを参照した [Simkin and Siebert, 

1994] (http://www.volcano.si.edu/)．北半球の VEI (Volcanic Explosivity Index)が 4以上の大規

模噴火のみを対象とした．アイスコアの約 157 m 深からイオン濃度の急激な上昇が確認で

きたため，本研究では 154.27 m深の Katla山噴火（1210年）シグナルと思われる ex-SO42-

ピークまでを対象とした． 

    

! 

ex " SO4
2"[ ] = SO4

2"[ ]" 0.36 Ca2+[ ]
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図 16. 48 mから 158 m部分の結晶粒径の深度プロファイル（5 cm移動平均）．破線は

年層を表す． 

 

 

図 17. Ex-SO4
2-濃度の深度プロファイル．星印は下記の火山噴火のシグナルに対応する
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ex-SO4
2-濃度ピークを表す．1: Novarupta (1912), 2: Ksudach (1907), 3: Bandai (1888), 4: 

Grimsvotn (1873), 5: Hekla (1845), 6: Tambora (1815), 7: Usu (1769), 8: Katla (1755), 9: 

Shikotsu (1739), 10: Katla (1721), 11: Shiveluch (1650 ± 10), 12: St. Helens (1482), 13: 

Oraefajokull (1362), 14: Hekla (1300), 15: Reykjanes (1226), 16: Katla (1210)． 

 

花粉分析に基づいた年代と結晶粒径に基づいた年代をつなげるために，1963 年のトリ

チウムピーク層よりも下部で，花粉の堆積順序が曖昧な年層を 3 年分除いて調整し，表面

から 154.27 m深部分は 1210年から 2003年の積雪に相当するとした． 

カバノキ科，モミ属+トウヒ属，マツ属，ヨモギ属の 4つのグループ 48.25 mから 71.32 

m 深部分において，花粉および結晶粒径の二つの手法で独立に年代を決定し，その結果の

比較をおこなった．結晶粒径による年代では 1839年から 1917年の 77年間の積雪に対応し

た．一方，花粉による年代決定では，1838 年から 1917 年の 78 年間の積雪に対応し，二つ

の手法の差はたった 1 年であった．全く独立して年代を決めたにも関わらず，その差がた

った 1 年であったことは，花粉および結晶粒径を用いた両年代決定法の確かさを表してい

る． 

 

 

!"#" 層位解析$

 

図 18 は目視による観察で判別できた融解氷層の厚さおよび MFP の深度分布である．

ここでのMFPはアイスコア 10 cmあたりの融解氷層の割合を表す．表面から 154.27 m深部

分の，目視で確認できた平均融解氷厚は 2.5 mmであった．7–8 m深付近が最も融解が激し 
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く，最も厚い 78 mmの融解氷層が観察できた．しかしながら，ほとんどの融解氷層は 10 mm

以下であり，酸素・水素同位体比でも，その変動がきちんと保存されており下層への流出

の兆候は見られなかったことから，このアイスコアには過去の記録がきちんと残されてい

ると言える（図 18, 19）． 

 

 

図 19. (a) 融解氷層の深度分布．実線は個々の融解氷層の厚さを表す．(b) MFPの深度

分布．細線はアイスコア 10 cm中の融解氷層の割合，太線は 1 m平均を表す． 
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図 19. (a) 酸素同位体比と(b) 水素同位体比の深度プロファイル． 

 

目視による観察には，圧密が進むにつれて融解氷層の判別がつきにくくなるという欠

点がある．圧密が進むと，気泡が独立し，徐々に収縮していく．ゆえに，融解氷層とフィ

ルン層のコントラストが低くなるため，特に薄い融解氷層は見えなくなってしまう．その

様子は図 17にも表れており，氷化深度 50 mより深部では，厚い融解氷層は深部でも確認

できるものの，徐々に目視で観察できた融解氷層の数自体が減っている．これは，近年に

比べて過去が寒冷であったということよりも，圧密によって目視での融解氷層の判別がで

きなくなったことによる結果である．したがって，融解氷層を用いた夏季気温復元は，表

面から 48.25 m深の部分で行うこととした． 

氷結晶の再結晶化は，応力や歪みと温度によって次のように進んでいく [Alley, 1992]． 
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Ⅰ. 正常結晶粒成長：表面張力によって結晶粒界がゆっくりと移動していき，大きな結晶は

小さな結晶を食いながらより大きく成長する．その結果，氷床の上部では時間が経過

するとともに結晶も線形に成長していく． 

Ⅱ. 回転再結晶化（ポリゴン化）：氷の歪みが増加すると，単結晶内に副結晶粒界が形成さ

れ，副結晶粒が回転して結晶が分割される．この過程は結晶の成長を妨げ，結晶の成

長は見られなくなる． 

Ⅲ. 動的再結晶化：結晶粒界が素早く移動し，大きな結晶が急激に成長する． 

図 20は，測定した結晶粒径の 1 m毎の平均を示した図である．ベルーハアイスコアで

は，およそ 95 m，115 m，120 mの極小値が徐々に増加していることから，130 mあたりま

でが正常結晶粒成長にあたると考えられる．そして，これより深い部分では回転再結晶化

が起きていると考えられる． 

 

 

図 20. 結晶粒径の深度プロファイル（灰線）．黒丸および黒線は，結晶粒径測定用の直

線をさらに二本引くことによって計算された平均および標準偏差である．破線は年代を表

す． 
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!"#" スイス-ロシアグループとの比較$

 

上部 48.25 m部分において，スイス-ロシアグループのアイスコアから得られた年間涵

養量と MFP との比較をおこなった（図 21）．1918 年から 2000 年の期間の平均年間涵養量

は，アメリカ-日本-ロシアグループのアイスコアでは 460 ± 171 mm w.e.，スイス-ロシア

グループでは 481 ± 108 mm w.e.でこちらの方がやや多かった．二つのコアから復元された

涵養量は，年平均および 5年移動平均で有意な相関は見られなかった (r = 0.10および r = 

-0.080)．この不一致は，両方のアイスコアで報告されている風による削剥や地形が影響して

いると考えられる． 

一方，1918年から 2000年の期間の平均MFPは，アメリカ-日本-ロシアグループのア

イスコアでは 10.5 ± 9.9%，スイス-ロシアグループでは 12.8 ± 11.7%であった．二つのコア

の MFPは涵養量と違って年平均で有意な相関が見られた (r = 0.50, p < 0.001)．これは，冬

季の柔らかい新雪に比べ，夏季の表面がクラスト，ざらめ雪および融解氷層が形成されて

固くなるため，風に飛ばされることなく気候シグナルが保存されているためだと考えられ

る．二つのアイスコアのMFPは 1950年頃までは低く，その後上昇し，1950年代半ば，1960

年代半ば，1970 年代半ばから 1980 年頃に極大を示す．また，1980 年代から急激な温暖化

を示し，1990 年代半ば極大を示す．1930 年代後半と 1980 年頃の不一致は年代決定の誤差

が影響していると思われる．また，1980 年代にあたる部分は氷化していない部分で脆いた

めに，掘削中や輸送中にフィルン層が欠けてしまったという可能性もある．しかしながら，

異なる場所で掘削され，異なる手法によって年代が決められたアイスコアであるにもかか

わらず，MFPが同様の変動を示したことから，MFPは気候変動の指標として有用であるこ

とがわかる． 
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図 21. アメリカ‒日本‒ロシアグループ（黒線）とスイス-ロシアグループ（灰線）の (a) 

年間涵養量，(b) MFPの変動．細線は年々，太線は 5年移動平均を表す．(c) Maliy Aktru氷

河の質量収支（黒線）および末端後退速度（灰棒）． 

 

MFPの変動は，Surazakov et al. [2007]によって航空写真および衛星画像を用いて見積も
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られたMaliy Aktru氷河の末端後退速度と同様の変動を示した（図 21）．Maliy Aktru氷河は

ベルーハ山の北東約 90 kmに位置する氷河である．2006年の時点で面積は 2.61 km2であっ

た．1960年代から質量収支の観測が行われており，そのデータはWorld Glacier Monitoring 

Service (http://www.wgms.ch/)で入手可能である．図 21から，MFPの上昇に数年遅れて，末

端後退速度が加速している様子がわかる．すなわち，夏季気温の上昇に数年遅れて，氷河

の消耗が進んでいることがわかる．これは，Aktru盆地の氷河の消耗の主な要因は夏季気温

の上昇であるとしている Surazakov et al. [2007]の結論と一致する．したがって，MFPによ

って復元される気候変動が，掘削地だけではなくより広い地域の気候変動を反映している

ことがわかる． 

Aktru気象観測所の夏季気温とMaliy Aktru氷河の質量収支の変動が一致しており (r = 

-0.61)，夏季気温の変動に応答して，その年内に質量収支が変動していることが確認されて

いる [De Smedt and Pattyn, 2003]．この．一方，Maliy Aktru氷河の氷河末端後退速度は，夏

季気温の変動から数年遅れて変動している（図 21）．Aktru気象観測所とアッケム気象観測

所の夏季平均気温は，高い相関があった (r = 0.83) [Surazakov et al., 2007]．ベルーハアイス

コアのMFPとMaliy Aktru氷河の質量収支の間には相関は見られなかったが (r = -0.006)，

MFPを 2年遅らすことで有意な相関が得られた (r = 0.35, p < 0.05)．これはアイスコアの年

代に 2 年程度の誤差があること原因と考えられる．質量収支と末端後退速度の変動は気温

と降水によって決まる．アイスコアの涵養量とMaliy Aktru氷河の質量収支の間には弱い負

の相関が見られたが (r = -0.36, p < 0.05)，2年ずらすと相関は見られなかった．De Smedt and 

Pattyn [2003]も質量収支とAktru気象観測所の年平均あるいは夏季平均気温との間には相関

が見られなかったとしている．これらの結果は，シベリア・アルタイ域の氷河の縮小の主

な要因が夏季気温の上昇であることを示している． 
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!"!" 涵養量の復元#

 

花粉の堆積順序および結晶粒径の季節変動から推定した年層の厚さを補正し，年間涵

養量の変動を求めた（図 22）．1210年から 2001年の期間の平均年間涵養量は 425 ± 181 mm 

w.e.であった．1210年から 1280年頃までが最も涵養量の多い時期で，その後 1390年代半ば

まで減少傾向を示した．その後，1390年代から涵養量は増加し，1450年代にピークを迎え，

再び減少傾向を示した．1540年代から 1650年代の期間はおよそ一定で，その後減少し，再

び 1720 年代から 1850 年代の期間もおよそ一定である．その後涵養量は増加し，1920 年代

から減少傾向を示した． 

 

 

図 22. 1210年から 2002年の期間の年間涵養量の経年変動．細線は年々，太線は 11年

移動平均を表す． 

 

年間涵養量のスペクトル解析をおこなった結果，2.9，4.9，99，158 年の周期が見られ

た（図 23a）．ウェーブレット解析をおこなった結果，1200年代初期に 2年から 8年程度の
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周期性が見られたが，ほとんど目立った周期性は見られなかった（図 24）．また，日本の杉 

(Cryptomeria japanica) 年輪のΔ14Cの解析から，1645年から 1715年までの太陽黒点数が著

しく減少したマウンダー極小期間では，11年の Schwabe周期よりも長い 14年の周期が見ら

れ [Miyahara et al., 2004]，1415年から 1534年までのシュペーラー極小期間では，11年の周

期が見られたと報告されている [Miyahara et al., 2006]．そこで，ベルーハアイスコアの涵養

量でも，マウンダー極小期間でスペクトル解析をおこなった結果，2.1，2.4，35年の周期が

見られたが，14年の周期は見られなかった（図 23b）．そして，シュペーラー極小期間での

スペクトル解析の結果，7.5，23年の周期が見られたが，11年の周期は見られなかった（図

23c）． 

 

 

図 23. (a) 1210年から 2001年，(b) 1645年から 1715年のマウンダー極小期，(c) 1415
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年から 1534年のシュペーラー極小期における年間涵養量のスペクトル解析結果．灰線は有

意水準 5 %を表す． 

 

 

図 24. 1210年から 2001年の期間の年間涵養量のウェーブレット解析結果．色付き部分

は 5 %有意水準以下を表す． 
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!"#" 夏季気温復元$

 

4.5.1. 融解氷層を用いた復元 

 

表面から 48.25 m部分は，融解氷層を用いた夏季気温復元をおこなった．まず，年層内

の融解氷層の厚さの合計 (AMT: Annual Melt Feature Thickness)とアッケムの気温データか

ら式 (1)を用いて推定した掘削地の夏季気温の関係を調べた（表 2）．1951年から 2000年の

期間において，8月の平均気温 (r = 0.35, p < 0.01)，6–8月 (JJA)の平均気温 (r = 0.32, p < 0.05)

および 7–8月 (JA)の平均気温 (r = 0.36, p < 0.01)と有意な相関を示した．この結果より，融

解氷層は夏季気温を反映していることが確認できる．本研究では，6–8 月 (JJA)の平均気温

と融解氷層の関係に基づいて気温復元をおこなった． 

 

表 2. 掘削地の推定気温と年層内の融解氷層の厚さの合計との相関係数 (*: p < 0.05, **: 

p < 0.01)． 

 6月 7月 8月 7‒8月 6‒8月 

相関係数 0.09 0.20 0.35* 0.36** 0.32* 

 

年々での 6–8月 (JJA)の平均気温と AMTの関係に基づいて回帰式を求めて復元した夏

季気温は，掘削地の推定気温の変動に比べ (σ = 0.36 °C)，幅の小さいものであった (σ = 

0.12 °C)．そこで，年代の誤差の影響も考慮し，年々ではなく 5年移動平均の 6–8月の平均

気温および AMTの関係に基づいて (r = 0.32, p < 0.05)，回帰式を求めた． 
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! 

TJJA = 5.2"10#4 AMT #5.2 (18) 

 

5年移動平均での相関関係に基づいた復元によって，変動幅が改善され (σ = 0.31 °C)，さら

に精度のよい復元ができた（図 25）．また，式 (18)による夏季気温と掘削地の推定気温と

の間の相関係数は 0.32 (p < 0.05)であった． 

次に，年層内の融解氷層の厚さの合計と年間涵養量の逆数の重回帰式による夏季気温

復元をおこなった．年々での関係に基づいた復元をおこなったところ，先ほどと同様に変

動幅の小さい結果が得られた (σ = 0.12 °C)．しかしながら，5年移動平均での年層内の融解

氷層の厚さと合計 (mm)と年間涵養量の逆数 (mm w.e.-1)の関係に基づいた重回帰式で復元

を行なうことで，変動幅は改善された（図 25）． 

 

    

! 

TJJA = 4.1"10#3 AMT +
88
b
#5.4  (19) 

 

また，式 (19)による夏季気温と掘削地の推定気温との間の相関係数は 0.33 (p < 0.05)であっ

た．この重回帰式で復元された気温は，掘削地の推定気温と比べ，やや変動幅が小さい（表

3）．これは，この式では- 5.4 °C以下の気温は復元されないことが原因の一つと考えられる． 
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図 25. 掘削地の推定気温（灰線）と年層内の融解氷層の厚さの合計の回帰式（破線）

と年層内の融解氷層の厚さの合計と年間涵養量の逆数の重回帰式（実線）による夏季気温

復元． 

 

式 (12)で表されるスイス‒ロシアグループが用いた手法での復元をおこなったところ，

復元された夏季気温は低いものであった（図 26）．すべての復元結果において，近年温暖化

している様子が表れており（表 3），特に 1990年代からは急激に温暖化していることがわか

る（図 26）．アルタイ域の氷河末端位置および質量収支の記録から，1990 年代以降に氷河

縮小が進んでいることが確認されている [Shahgedanova et al., 2010]．したがって，この二つ

の結果の一致からも，アルタイ域の氷河の縮小の主な原因が夏季気温の上昇であると言え

る． 
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図 26. 掘削地の推定気温（灰線）と年層内の融解氷層の厚さの合計と年間涵養量の逆

数の重回帰式（実線）とスイス‒ロシアグループの手法（破線）による夏季気温復元． 

 

表 3. それぞれの平均気温，1951年から 2000年の期間における温暖化傾向，標準偏差． 

 平均気温 温暖化傾向 標準偏差 

掘削地の推定気温 -4.8 °C + 0.52 °C/50 yr ± 0.36 °C 

融解氷層厚の回帰式 -4.8 °C + 0.26 °C/50 yr ± 0.31 °C 

融解氷層厚と涵養量の逆数の重回帰式 -4.8 °C + 0.34 °C/50 yr ± 0.25 °C 

スイス‒ロシアグループが用いた経験式 -6.8 °C + 0.17 °C/50 yr ± 0.88 °C 

 

 

4.5.2. 結晶粒径を用いた復元 

 

48.25 mから 154.27 m部分においては，不純物の影響を除いた初期結晶断面積の中央値
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を標準化したもの（有効結晶面積）を用いた気候復元をおこなった．この深度の年代に対

応するアッケムの気温データは存在しないため，式 (5)と (6)を用いてバルナウルの気温デ

ータから推定した掘削地の気温との比較をおこなった結果，1938年から 1916年の期間にお

いて，年平均，3‒11 月平均気温，5‒9 月平均気温と有効結晶面積は相関を示した（表 4）．

本研究では，有効結晶面積は 5 年移動平均でも相関を示す 5‒9 月の平均気温を反映してい

るとした．多少の違いは見られるものの，傾向は一致しており，1880 年代前半のような特

に寒冷な年も反映されている（図 27）． 

 

表 4. 有効結晶面積と掘削地の推定気温との相関係数 (*: p < 0.05, **: p < 0.01, ***: p < 

0.001)． 

 

 年平均 5年平均 10年平均 5年移動平均 

年平均 0.24** 0.66*** 0.78** 0.46 

3‒11月 0.23** 0.54** 0.75** 0.45 

5‒9月 0.21* 0.58** 0.80** 0.62* 
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図 27. 5‒9月の掘削地の推定平均気温（黒線）と有効結晶面積（灰線）の変動．細線は

年々，太線は 5年移動平均を表す． 

 

図 28は，1213年から 1916年の期間における有効結晶面積の変動である．図 26で示し

た期間は寒冷で結晶も小さかった時期に当たるため，その期間で掘削地の推定気温と有効

結晶面積の相関から回帰式を求めて気温の復元をおこなった場合，温暖であった時期は高

い気温が復元されてしまうため，気温の復元は行なわずに寒暖の議論のみをおこなった．

14世紀から 19世紀にかけて小氷期と呼ばれる寒冷期があったとされており，有効結晶面積

の変動からは 1670年代から特に寒冷な時期が続き，1830年代に小氷期期間中で最も寒冷で

あったことが伺える．この結果は，北半球では 18世紀初頭から半ばに最も広く寒冷であっ

たという報告と一致する [Grove, 1988].また，9世紀から 14世紀には，中世の温暖期と呼ば

れる温暖期があったとされるが [Lamb, 1965], 有効結晶面積の変動からは，その温暖な時期

が継続していたわけではないことが伺える．この結果と同様の結果がモンゴルでの樹木年

輪研究においても得られており [D’Arrigo et al., 2001]，中世の温暖期が全世界的に共通して
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起きた現象ではないことがわかる． 

 

 

図 28. 1213 年から 1917 年の期間の有効結晶面積の経年変動．細線は年々，太線は 11

年移動平均を表す． 

 

有効結晶面積のスペクトル解析の結果，2.1，2.9，4.4，4.8，5.4，8.5，8.6，12，19，38，

165，234年の周期が見られた（図 29a）．ウェーブレット解析をおこなった結果，1200年代

後半に約 2年から 20年程度，1400年代後半に約 2年から 5年程度および 10年程度の周期

性が見られた（図 30）．マウンダー極小期間でのスペクトル解析の結果，6.4，14，35 年の

周期が見られた（図 29b）．この結果は，Miyahara et al. [2004]のマウンダー極小期間では，

11 年の Schwabe 周期よりも長い 14 年の周期が見られたという結果と一致する．また，35

年周期は涵養量のスペクトル解析結果においても確認できた周期である．全球気候モデル

によるシミュレーションによって，北大西洋の海面水温偏差が 35年周期を示すという結果

が報告されており [Timmermann et al., 1997]，この結果はマウンダー極小期間のスペクトル

解析結果と一致する．そして，シュペーラー極小期間でのスペクトル解析の結果，3.0，9.0，
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10，12，33年の周期が見られた（図 29c）．この 10年および 12年周期は，Miyahara et al. [2006]

で報告されている 11年周期にあたると考えられる． 

 

 

図 29. (a) 1210年から 2001年，(b) 1645年から 1715年のマウンダー極小期，(c) 1415

年から 1534年のシュペーラー極小期における有効結晶面積のスペクトル解析結果．灰線は

有意水準 5 %を表す． 
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図  30. 1213 年から 1917 年の期間の年間涵養量のウェーブレット解析結果．色

付き部分は 5 %有意水準以下を表す．  

 

 

4.6. 水環境復元#

 

図 31は，アイスコアから求めた干ばつ指数の経年変動である．1270年代，1390年代，

1470年代，1540年代，および 1580年代に温暖で乾燥，1230年代，1260年代，1370年代，

1510年代，1640年代に寒冷で湿潤であったことがわかる．Solomina and Alverson [2004]で，

東シベリア，南シベリアにおける気候復元結果がまとめられており，アルタイ山脈の氷河
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湖堆積物の層位からおよそ 540 ± 25年前，すなわち 1410 ± 25年頃に温暖で乾燥していた

こと[Ivanovsky et al., 1982]，アルタイ域の河川流量がおよそ 540 ± 25年前，すなわち 1410 ± 

25年頃に減少したことが述べられている [Butvilovsky, 1993]．これらの報告は，アイスコア

から求めた干ばつ指数の 1390年代のピークと一致する． 

 

 

図  31. 1213 年から 1917 年の期間の干ばつ指数の経年変動．細線は年々，太線

は 11年移動平均を表す．  
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第 !章 議論 "

 

!"#" 夏季気温復元$

 

スイス‒ロシアグループの手法を用いて復元した夏季気温は低い値を示した．まず原因

として考えられるのは，風による削剥によって復元された涵養量が実際の涵養量よりも少

なくなってしまっていることである．そして，復元された年間涵養量 (460 mm w.e.)はアッ

ケム気象観測所の年間降水量 (537 mm)に比べて少ない．しかしながら，より多い涵養量が

あったとして計算しても，1940 年のような融解の少ない年の復元される気温は低いままで

あった． 

次に考えられる原因は，復元する際に用いた式 (11)の影響である．この式は世界中の

氷河での観測結果に基づいて求められたものだが，氷河のどの場所で観測したデータを用

いたのかという詳しい記述はない [Krenke and Khodakov, 1966]．スイス‒ロシアグループの

手法を用いて復元した夏季気温は低い値を示したのは，この式を求めるために用いたデー

タに涵養域での観測結果が含まれていたことが原因と考えられる．消耗域は涵養域に比べ，

アルベドが低い．したがって，同じ気温であったとしても，消耗域の方が融解量が多く，

結果としてより厚い融解氷層が形成される．すなわち，同じ厚さの融解氷層があったとし

た場合，消耗域のものの方が低い気温下で形成されたものとなる．ゆえに，消耗域での観

測に基づいた経験式を用いると，より低い気温が復元されてしまうことになる． 

スイス‒ロシアグループのアイスコアから復元された AMT と年間涵養量を用いて，重

回帰式 (19)で夏季気温復元をおこなった（図 32）．本研究のアイスコアとは年間涵養量に
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不一致があるにもかかわらず，二つの気温は有意な相関を示した (r = 0.59, p < 0.001)．これ

は重回帰式を用いた復元において，年間涵養量の影響がそれほど大きくないことを表す．

さらに，二つのアイスコア間の AMT および年間涵養量の逆数の二乗平均平方根偏差 

(RMSD: Root Mean Square Differences)を計算したところ，58.1 mmおよび 1.35×10-3 mm 

w.e.-1で，それぞれ 0.24 °Cおよび 0.12 °Cに対応する．したがって，年間涵養量よりも融解

氷層の変化の影響の方が大きいことが確認できる． 

 

 

図 32. アメリカ‒日本-ロシアグループ（実線）とスイス‒ロシアグループ（破線）そ

れぞれの年層内の融解氷層の厚さの合計と年間涵養量を使って，重回帰式 (19)から復元し

た夏季気温と掘削地の推定気温（灰線）． 

 

バルナウル気象観測所の気温データがある 1838 年から 1916 年の期間において，夏季

の気候指標として用いた融解氷層と有効結晶面積との関係を検証した．年層内の融解氷層

の厚さの合計 (AMT)と有効結晶面積の間には，年々 (r = 0.20)，5年移動平均 (r = 0.42)，
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11年移動平均 (r = 0.56)のいずれも有意な相関は見られなかった．また，AMTとバルナウ

ルの気温データから推定した掘削地の気温との間にも有意な相関は見られなかった (r = 

0.19)．これは，検証した期間が寒冷期にあたり，温暖な近年でさえも 0 °Cを超えることが

ほとんどない掘削地においては，融解氷層があまり形成されなかったためであると考えら

れる． 

 

 

!"#" 太陽活動と気候指標の関係$

 

5.2.1. 太陽活動と水安定同位体比，涵養量の関係 

 

スイス–ロシアグループのアイスコアでは，酸素同位体比は気温の指標であり，その気

温は太陽活動の変動から 10年から 30年遅れて変動しているという結果が示された [Eichler 

et al., 2009a]．この遅れは，太陽放射量の変動によって引き起こされた大気海洋循環の変化

のためであるとされた．しかしながら，アッケム気象観測所の気温データがある期間にお

いては，本研究で用いたアイスコア中の酸素同位体比は年々および 5 年平均での月平均気

温，夏季気温，スイス–ロシアグループが用いている 3–11 月の平均気温いずれとも有意な

相関は見られなかった． 

次に，アイスコアから得られる気候指標と太陽活動との関係について検討した（図 33，

表 5）．太陽活動の指標として，年輪のΔ 14C から復元された太陽変調変数を用いた 

[Muscheler et al., 2007]． 
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図 33. (a) 年間涵養量，(b) 有効結晶面積，(c) 酸素同位体比，(d) 干ばつ指数，(e)d‒

excess，(f) 太陽黒点数（点）および太陽変調変数（実線）の経年変動．細線および灰点は

年変動，太線および黒点は 11年移動平均を表す． 
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表 5. 5年平均での有効結晶面積，涵養量，酸素同位体比および d-excess間の相関係数 

(*: p < 0.05, **: p < 0.01, ***: p < 0.001)． 

 涵養量 δ18O d‒excess 太陽活動 

有効結晶面積 0.21* 0.22** -0.26** -0.37*** 

涵養量  0.32*** -0.44*** -0.20* 

δ18O   -0.61*** -0.29*** 

d‒excess    0.33*** 

 

酸素同位体比と気温の間には有意な相関を見られなかったが，涵養量との間には強い

相関が見られた (r = 0.32, p < 0.001)．これは，涵養量が増加すると，その分酸素同位体比が

重くなることを示唆する．対象地域は夏季に降水が集中するため，年間降水量の増減はほ

ぼ夏季降水量の増減によって決まる．したがって，涵養量すなわち夏季の降水量が増加す

ると，年間の降水のうちの重い酸素同位体比を持つ夏季の降水の割合が増加するため，年

平均の酸素同位体比が重くなると考えられる．ゆえに，本研究で対象としたアイスコア中

の酸素同位体比は，スイス‒ロシアグループのアイスコア中の酸素同位体比とは異なり，気

温ではなく夏季降水量の変動を反映していると考えられる． 

ベルーハ山東約 3000 kmに位置するヤクーツク (62.1°N, 129.8°E, 103 m a.s.l.)周辺の 13

の観測所での降水サンプルを分析した結果，夏季 (JJA)には，対象地域への水蒸気供給の約

半分を占める西からの水蒸気フラックスの増加に伴い，降水の同位体比も重くなるという

関係が見られた [Kurita et al., 2003]．そして，この線形関係は，東シベリアの夏季降水が重

い同位体比を持つ西の水蒸気の供給と軽い同位体比を持つ他の供給との割合によって決ま

っているとされた．この結果は，ベルーハで掘削された 21 mの浅層コアの解析によって明
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らかになった，年間涵養量の半分以上は大西洋を起源とする水蒸気であるという結果とも

一致する [Aizen et al., 2005]．したがって，本研究で対象としたアイスコア中の酸素同位体

比は，夏季に大西洋から運ばれてくる，重い酸素同位体比を持つ降水の割合の変動を反映

していると考えられる． 

太陽活動と酸素同位体比の間には強い負の相関があり (r = - 0.29, p < 0.001)，太陽活動

が活発になると酸素同位体比が軽くなることが示唆された．また，太陽活動と涵養量の間

にも負の相関があり (r = - 0.20, p < 0.05)，太陽活動が活発になると涵養量が減るということ

が示唆された．これらの関係は，太陽活動が活発になることによって，主な水蒸気供給起

源である重い同位体比を持つ西からの供給が減ることで涵養量が減って，軽い同位体比を

持つ再循環されてきた降水の割合が増え，年平均での酸素同位体比も軽くなるということ

を示していると考えられる．さらに，d‒excessは涵養量とは強い負の相関があり (r = - 0.44, 

p < 0.001)，太陽活動とは正の相関があった (r = 0.33, p < 0.001)．再循環された水蒸気の d‒

excess値は高くなる．ゆえに，d‒excessは涵養量の負の相関関係は，上記の結果から導かれ

る推察と一致する．5‒9月の気温指標である有効結晶面積と太陽活動は負の相関を示した (r 

= -0.37, p < 0.001)．この負の相関をもたらしているのは，主に有効結晶面積の 15世紀頃の

ピークであると考えられる．この部分は正常結晶粒成長から回転再結晶化へ変わる部分に

あたり（図 20），有効結晶面積は不純物の影響を除き，堆積初期の結晶面積を推定したもの

であるが，結晶の再結晶化の影響を除ききれていなかったと考えられる． 
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5.2.2. 気温，降水量の変化が酸素同位体比へ与える影響 

 

ここでは，観測データを用いて気温と降水量の変化が酸素同位体比に与える影響を見

積もった．本研究で用いたアイスコアでは，酸素同位体比と気温の間には有意な関係は見

られなかったので，スイス–ロシアグループで用いられている，下記の酸素同位体比と気温

の関係式を用いた [Eichler et al., 2009a]． 

 

    

! 

"180 = 0.81±0.36( )T # 18.71±2.3( ) (18) 

 

1951年から 2002年の期間におけるアッケムの夏季平均気温の標準偏差（σJJA）は±0.86 °C

であった（図 10a）．よって，気温が 1σJJA °C変化した場合の酸素同位体比の変化は式 (16)

から，0.66±0.27 ‰と見積もることができる． 

2002年 7月 20日から 2003年 7月 22日の約 1年間，アッケム気象観測所において，降

水の酸素同位体比の観測が行われた．そして，その値は日平均気温と高い相関を示した (r = 

0.84, p < 0.001; 図 33)． 

 

    

! 

"180 = 0.81T #15.8 (19) 

 

この式を用いて，1951年から 2002年の期間でのアッケムの月別平均気温（図 10a）から酸

素同位体比の月変化を計算した（図 34a）．そして，この酸素同位体比の月変化が一定と仮

定した上で，1951年から 2002年の期間の月降水量を用いて，重み付け酸素同位体比の経年

変動を求めた（図 34b）．その重み付け酸素同位体比の経年変動と夏季降水量 PJJAの間には
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強い相関があり (r = 0.56, p < 0.001)，下記の式が成り立つ（図 34c）． 

 

    

! 

"180 = 6.5#10$3 PJJA $15.0  (20) 

 

1951年から 2002年の期間におけるアッケムの夏季降水量の標準偏差（σJJA_P）は±61.4 mm

であった．よって，降水が 1σJJA_P mm変化した場合の酸素同位体比の変化は，0.40 ‰と見

積もることができる．したがって，降水量の変化が酸素同位体比に与える影響 (0.40 ‰)は，

気温の変化が与える影響 (0.66±0.27 ‰)と同程度であり，決して無視できる量ではないこと

がわかる．スイス-ロシアグループは，太陽活動の変動が気温を通して酸素同位体比にその

痕跡を残していると述べているが，太陽活動の変動が降水量を通して酸素同位体比にその

痕跡を残しているという可能性も考慮する必要がある． 
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図 34. (a) 2002年 7月 20日から 2003年 7月 22日におけるアッケム気象観測所での降

水中の酸素同位体比と日平均気温の関係．(b) 1951年から 2002年における重み付け酸素同

位体比の経年変動．(c) 重み付け酸素同位体比と夏季降水の関係． 

 

 

!"#" 他の気候復元結果との比較$

 

北半球を九つの地域に分けて，年輪の最大晩材密度から 4‒9 月の気温が復元された 

[Briffa et al., 2001]．そのうちのベルーハ山が含まれる中央アジア域の 4‒9月の気温と，5‒9

月の気温指標である有効結晶面積の間には 5年平均で有意な相関が見られた (r = 0.30, p < 
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0.05)．ずれはあるものの 17‒18世紀には同様の傾向を示し，17世紀後半には広い範囲で寒

冷化していたことが確認できる（図 35）．また，1800 年頃以降は有効結晶面積の値と変動

幅は小さいが，おおまかな傾向は一致している． 

 

 

図 35. 有効結晶面積（黒線）と年輪の晩材最大密度から復元された 4‒9 月の気温（灰

線）の変動．細線は 5年平均，太線はその 5点移動平均を表す． 

 

年輪から大西洋数十年規模振動 (AMO: Atlantic multidecadal oscillation)の変動が復元

された [Gray et al., 2004]．この振動は，北大西洋 (0‒70°N)の海面水温の変動を表し [Kerr, 

2000]，この AMOの変動と d‒excessの間には 5年平均で有意な相関が見られた (r = 0.23, p < 

0.05)．1800年代の不一致以外は，同様の変動を示している（図 36）．Kerr [2000]では，北大

西洋の海面水温が高い時期にはカスピ海周辺が寒冷になり，北大西洋の海面水温が低い時

期にはカスピ海周辺が温暖となる様子が示されている．したがって，AMOと d‒excessの間

の正の相関は，北大西洋の海面水温が高い時期にはカスピ海周辺から，カスピ海周辺から
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再循環されて輸送される水蒸気の割合が減少して d‒excess 値が低くなり，北大西洋の海面

水温が低い時期には，カスピ海周辺から再循環されて輸送される水蒸気の割合が増加して

d‒excess値が高くなることを意味すると考えられる．このことからも，ベルーハの主な水蒸

気起源である大西洋の変動が，対象地域の気候に大きな影響を与えていることが確認でき

る． 

 

 

図 36. 北大西洋数十年規模振動（灰線）と d‒excess（黒線）の変動．細線は 5年平均，

太線はその 5点移動平均を表す． 
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第 !章 結語 "

 

本研究では，シベリア・アルタイ山脈ベルーハ山で掘削されたアイスコアにおいて，

融解氷層，結晶粒径と観測データとを比較することによって，気候指標としての妥当性の

検討し，それらを用いた過去 800 年の気候復元をおこなった．アイスコアの年代は，上部

48.25 mにおいては飛来する季節が異なる花粉の堆積順序に基づき年層を区切り，トリチウ

ムピーク（1963 年）を示準層とした．それよりも深い部分では結晶粒径の季節変動をカウ

ントし，大規模火山噴火シグナルである ex-SO4
2-ピークを示準層とした．その結果，表面か

ら 154.27 m深は 1210年から 2003年の積雪に相当する推定した． 

隣の鞍部で掘削されたスイス–ロシアグループのアイスコアの結果と比較をおこなっ

た結果，二つのコアから復元された年間涵養量の間には有意な関係性は見出せなかったが，

年層中の融解氷層の割合（MFP）においては，有意な相関が見られた（r = 0.50, p < 0.001）．

さらに，MFPの変動は，90 km 北東に位置する氷河の末端後退速度とも一致していた．こ

れらの結果より，年間涵養量は風や地形の影響を受けて異なるのに対し，融解氷層には対

象地域の夏季気温の変動が保存されていることが確認できた． 

アイスコア上部 48.25 mにおいては，融解氷層を用いた三つの方法で夏季気温復元をお

こなった．年層内の融解氷層の厚さの合計の回帰式よりも，年層内の融解氷層の厚さの合

計と年間涵養量の逆数の重回帰式を用いることによって夏季気温の変動が精度よく復元で

きた．ここでの年間涵養量の逆数は日射の代替指標である．また，スイス‒ロシアグループ

が用いた融解氷層と融解水量と夏季気温の経験式を用いた復元では，気温が低く出すぎる

ことがわかった．これは用いた融解水量と夏季気温の経験式が消耗域での観測結果を含ん
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でいることが原因であると考えられる． 

アイスコア 48.25 mよりも下部においては，有効結晶面積（不純物の影響を除いた初期

結晶断面積の中央値を標準化したもの）を用いた気候復元をおこなった．有効結晶面積と

バルナウル気象観測所の気温データから推定した掘削地の 5-9 月平均気温との間には年々

で有意な相関があり (r = 0.21, p < 0.05)，この有効結晶面積が気温指標として用いることが

できることが確認できた． 

有効結晶面積の経年変動から，1670年代から特に寒冷な時期が続き，1830年代に小氷

期期間中で最も寒冷であったことがわかる．また，中世の温暖期が 9世紀から 14世紀の間

継続していたわけではないことがわかった．この結果と同様の結果がモンゴルでの樹木年

輪研究においても得られている [D’Arrigo et al., 2001]．マウンダー極小期間でのスペクトル

解析の結果，14年の周期が見られた．この結果は，Miyahara et al. [2004]のマウンダー極小

期間では，11年の Schwabe周期よりも長い 14年の周期が見られたという結果と一致する． 

スイス-ロシアグループは，アイスコア中の酸素同位体比は 3‒11 月の気温を表してお

り，その気温は太陽活動の変動から 10 年から 30 年遅れて変動しているとしたが，本研究

で用いたアイスコア中の酸素同位体比とアッケム気象観測所の気温データから推定した掘

削地の気温との間には有意な関係性は見られなかった．しかしながら，酸素同位体比と涵

養量との間には強い相関が見られた (r = 0.32, p < 0.001)．このことは，涵養量すなわち夏季

の降水量が増加すると，年間の降水のうちの重い酸素同位体比を持つ夏季の降水の割合が

増加するため，年平均の酸素同位体比が重くなることを表していると考えられる．ゆえに，

本研究で対象としたアイスコア中の酸素同位体比は，スイス‒ロシアグループのアイスコア

中の酸素同位体比とは異なり，気温ではなく夏季降水量の変動を反映していると考えられ

る．ヤクーツク周辺での降水サンプルを分析した結果，東シベリアの夏季降水が重い同位
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体比を持つ西の水蒸気の供給と軽い同位体比を持つ他の供給との割合によって決まってい

るとされた [Kurita et al., 2003]．また，ベルーハで掘削された 21 mの浅層コアの解析によ

って，年間涵養量の半分以上は大西洋を起源とする水蒸気であることが明らかにされた 

[Aizen et al., 2005]．したがってこれらの先行研究を合わせて考えると，本研究で対象とした

アイスコア中の酸素同位体比は，夏季に大西洋から運ばれてくる，重い酸素同位体比を持

つ降水の割合の変動を反映していると考えられる． 

太陽活動と酸素同位体比の間には強い負の相関があり (r = - 0.29, p < 0.001)，太陽活動

と涵養量の間にも負の相関があった (r = - 0.20, p < 0.05)．これらの関係は，太陽活動が活発

になることによって，主な水蒸気供給起源である重い同位体比を持つ西からの供給が減る

ことで涵養量が減って，軽い同位体比を持つ再循環されてきた降水の割合が増え，年平均

での酸素同位体比も軽くなるということを示していると考えられる．さらに，d‒excessと涵

養量とは強い負の相関があり (r = - 0.44, p < 0.001)，太陽活動とは正の相関があった (r = 

0.33, p < 0.001)．再循環された水蒸気の d‒excess値は高くなるため，d‒excessは涵養量の負

の相関関係は，上記の結果から導かれる推察と一致する． 

観測データを用いて気温と降水量の変化が酸素同位体比に与える影響を見積もった．

気温が 1σJJA °C変化した場合の酸素同位体比の変化は 0.66±0.27 ‰，降水が 1σJJA_P mm変

化した場合の酸素同位体比の変化は 0.40 ‰と見積もることができた．したがって，降水量

の変化が酸素同位体比に与える影響は，気温の変化が与える影響と同程度であり，決して

無視できる量ではないことがわかる．スイス-ロシアグループは，太陽活動の変動が気温を

通して酸素同位体比にその痕跡を残していると述べているが，太陽活動の変動が降水量を

通して酸素同位体比にその痕跡を残しているという可能性も考慮する必要がある． 
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