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主論文の要旨

チベ分ヽ/笏澪にお/だ瀬希絢琴の貧蘆旋支

論文題目チベット高原における大睦性寒冷氷河の質量収支に関する研究

氏名藤田耕史

　これまで高緯度地帯に分布する寒冷氷河や中緯度帯の温暖氷河の質量収支については古

くから研究されてきたが,中緯度帯高所の少降水の環境下にある大陸性寒冷氷河についての

詳細な研究はなく,雪氷圏の水循環との関わりを理解することが困難であった.そこで,中低

緯度高所の代表的な雪氷圏であるチベット高原における,大陸性寒冷氷河の質量収支の特

性を解明するために,高原中央部に位置するタングラ山域の小ドンケマディ氷河にて,1992

年10月から1993年10月にかけて観測をおこなった.その結果,同氷河では氷体が冬期に

冷却されているため,融解水と降雨の和である浸透水の約20%が積雪層と氷河氷体との境

界面で再凍結し,上積氷として氷河に再び取り込まれていることを明らかにした.氷体がほぽ

融点に達している温暖氷河であれば大部分の浸透水が氷河外に流出するとされているが,寒

冷氷河ではこの再凍結過程によって,氷河からの流出が大きく抑制されていることを量的に評

価した.欧米などで進められてきた氷河質量収支の研究では,表面での融解量を消耗量とし

てきたが,寒冷氷河の質量収支を評価･推定する際には,氷体内部の温度と再凍結量を評価

しないと正確な質量収支を得られないことを示した.

　さらに,上記の観測結果を基に質量収支モデルを構築し,質量収支の特性に関する数値実

験的研究をおこなった.チベット高原ではモンスーンの影響により,年降水量の大部分が夏期

に集中する.この夏期涵養が氷河質量収支にどのように影響するかを評価するために,降水

の集中する時期を仮想的に夏期と冬期にした場合の氷河質量収支について数値実験をおこ

ない比較検討した.その結果,チベット高原上に現在の規模の氷河が存在しているのは,降

水が融解期である夏期に集中していることが大きく寄与していることを明らかにした.夏期の降

水の一部が降雪として降り,表面の日射に対する反射率(アルベド)が高く維持されることにより
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融解が制限されるためである.降水の集中する時期が冬期であること以外は気象条件が同じ,

同規模の氷河の場合,融解期間中は降雪がなく,アルベドは高く維持されることなく融解ととも

に低下し続け,日射吸収の増加によってさらなる融解を引き起こす.このため冬期に降水がも

たらされる気候下では,氷河はより高い標高でなければ存在できないことになる.一方,夏期

に降水が集中する気候下では,降水の一部が気温条件によって雨として降るために,質量収

支に寄与しない.その反面,夏期にもたらされる降雪が氷河表面のアルベドを高い値に維持

し,表面を融解しにくい状態に保つことで,消耗を制限していることを明らかにした.

　高原における氷河の規模が夏期の涵養によって維持されていることを明らかした一方で,夏

期涵養氷河は冬期涵養氷河に比べ,気温上昇に対してはより敏感に消耗が増加することを,

気象要素の変化に対する質量収支の応答感度についての数値実験によって明らかにした.

冬期涵養氷河での気温上昇がそのまま融解量の増加になる一方で,夏期涵養氷河では,高

アルベドの維持に寄与していた降雪が気温の上昇によって降雨として降り,表面アルベドが低

くなることによって融解が冬期涵養氷河よりも加速度的に進むためである.また,夏期涵養と冬

期涵養との違いほど顕著ではないものの,寒冷氷河の気温変化に対する応答感度が温暖氷

河のそれに比べてより敏感であることが示唆された.氷面レベルの上昇によって,アルベドの

低い氷面が表面に表れる可能性が高いためであると考えられる.

　本研究による,夏期涵養氷河が気温上昇に対して冬期涵養氷河よりも敏感であるとの結果

は以下の点で重要である.地球温暖化や海水面上昇の問題が関心を集めはじめた1980年

代以降,南極やグリーンランドの氷床を除く世界各地の山岳氷河や氷帽の縮小が,海水の増

加にどの程度寄与していたかといった見積もりが数多くなされてきた.しかしながら,これまで

の研究は古くから欧米で行われてきた冬期涵養氷河に関する知見をもとにおこなわれてきた.

本研究では,モンスーンの影響により,主な降水が夏期に集中するアジア高山域における氷

河の縮小が,海水量の増加に対する寄与について,これまでの研究結果では過小評価され

ている可能性を示唆した.
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1.序論

　世界中の南極･グリーンランド氷床以外の氷河･氷帽は地球上に固体として存在している氷

のうち,体積にしてわずか0.6%を占めているに過ぎないが(IPCC,1996),Meier(1984)によ

れば,過去100年の海水の増加分のほとんどがこれらの氷河･氷帽の縮小によってもたらされ

ている.さらに,近年の海水面の上昇には,特にアラスカ･アジア高山域･アンデス高地の氷河

の縮小が大きく寄与しているといわれ,USDOE(1985)によればアジア高山域の海水増加ヘ

の寄与は20%にも達する.過去および将来の海水準変動を評価する際,世界各地の氷河･氷

帽が気候の変化に対してどのように応答し,その体積を増加,または減少させるかを知ること

はきわめて重要である.先に挙げた3地域のうち,アラスカを含む北極域や欧州にある氷河に

関する研究は,欧米の研究者らによって古くから盛んにおこなわれているが,アンデス高地と

アジア高山域(特にチベット高原)にある氷河に関する研究は,これらの地域の気象データが

ほとんどないことも相まってほとんどおこなわれていない.

　質量収支に関する研究が古くから進んでいる欧米の氷河の多くが,1年を通じてその内部温

度がほぽO･Cであるのに対し,チベット高原上の氷河は,南東部の一部を除き,内部の温度

は1年を通してO･C以下になっている(Shi　and　Li,　1981;　Huang　討豆,1982;　Huang,

1990).これらの氷河はその内部温度によって,温暖氷河･寒冷氷河と分類される.温暖氷河

では,融解期に生じる融解水はそのほとんどが氷河外部へ流出してしまうが,寒冷氷河では,

氷点下の冷たい氷体があるために,再凍結と呼ぱれる現象が生じる.温暖氷河における融解

は質量収支における消耗(質量の損失)と見なされているが,極域に広く分布する亜極地氷河

(8ub-polar　type　glacier)では,再凍結現象によって融解水が氷河に再び取り込まれることで,

氷河の消耗が制限されていることが知られている(ag　Baird,　1952;　Koerner,　1970;　Bazhev,

1973;　Wakahama　d　aZ,1976;　Trabant　and　May0,　1985;　Braithwaite　daZ,1994).

　欧米の氷河は,通常,冬期の降雪によって涵養され,夏期の融解によって消耗し,その収支

によって拡大･縮小を繰り返してきた.一方,ヒマラヤ･チベットの氷河では,インドモンスーンの

j
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影響を受けるために,降水が夏期に集中する.これらの氷河は涵養される季節によって,冬期

涵養･夏期涵養に分類される(上田,1983).夏期涵養氷河では,降水時の気温によって降水

が雨として降るか雪として降るかが,質量収支に大きく影響する(Higuchi,1977).又,同時期

に融解も生じるため,氷河の維持機構である質量収支過程は複雑である(Ageta　and

Higuchi,1984).さらに,気温の変化に対しては,降水の雨雪と融解過程の両方に影響を及

ぽすため,冬期涵養氷河よりも敏感に応答するといわれている(上田,1983).また,近年のヒ

マラヤにおける氷河変動の観測結果から,ヒマラヤの氷河が世界の他の地域に比べ,急速に

縮小していることが確認され,夏期涵養の影響によるものではないかと指摘されている(Fujita

討豆,1997).

　しかしながら,少降水の環境で氷体が寒冷であり,かつ夏期涵養の影響も受けているチベッ

ト高原の氷河質量収支については,観測的研究が数例あるほかは(e.g　Ageta　討豆,1989;

1997;　Ageta　and　Kadota,　1992;　Pu　and　Ya0,　1994),その特性や気象要素の変化に対す

る応答を明らかにした研究は全くと言っていいほどおこなわれていない.

　本研究ではチベット高原上の氷河を代表する寒冷氷河において,融解水の再凍結過程に

関する観測･解析をおこない,再凍結の質量収支に対する寄与を評価する.これらの解析結

果を基に,再凍結過程を組み込んだ寒冷氷河のための質量収支モデルを構築し,少降水気

候のチベット高原に,いかにして現在の規模で氷河が存在しているのかについて評価する.さ

らに,夏期涵養の影響を受けている氷河の質量収支が,高原上の気象要素の変化に対して

どのように応答するかについて,数値実験による結果を軸に,冬期涵養との違いを議論する.

j



AN

チベ分ヽ高臍にお吠5兼准汝廊乙膚1蘆皮克

2.観測の概要

　本研究ではチベット高原における寒冷氷河の質量収支特性を明らかにするために,チベット

高原中央部タングラ(Tanggula)山域(図2,1)の小ドンケマディ(xiao　Dongkemadi)氷河

(33　°N,　92　°E)にて,1989年から1995年にかけて質量収支の観測をおこなった(Ageta　d

aZ,1991;　1994;　Seko　gaZ,1994;　Yao　d　aZ,　1991).
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小ドンケマディ氷河は末端高度5380　m,　最高点高度5926　m,　面積1.77　km2の小型氷河で

南を向いており,表面はなだらかでクレバスはなく,平衡線は概ね標高5600　m付近に位置し

ている(図2-2)｡
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m

a)

図2-2小ドンケマディ氷河の地図(a)と全景写真(b).地図中,白抜きの□は質量

収支および流動測定のためのステークを示している.黒■は積雪深,気象,アル

ベド,氷温などを観測した地点を示している.

b)

　本研究では,融解水の再凍結過程とこれらが質量収支に果たす役割を量的に評価するた

めに,特に1993年5月から9月にかけてのモンスーン期を集中観測期間として観測をおこな

った.観測した要素,観測期間,観測地点,インターバル等を表2-1に示す.

4
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表2-1小ドンケマディ氷河における観測要素とその期間,地点,インターバル.

BCは集中観測期間中のベースキヤンプで,氷河から約10　km　の位置にある.

項目 地点 期間 インターバル

質量収支 5450-5720　m 1989.5-1995.6 年1ないし2回

表面レベル 5600　m

480,5700　m

1989.5-1994.5

993.5-9

1日

日

気象要素: 5600　m 1991.9-1994.5 1時間

(気温,温度,風速,上下短波放射)

アルベード 5480,5600,5700　m 1993.5-9 1時間

氷体温度 5480,5600,5680　m 1992.10-1993.10 1日

融解水 5600,5700　m 1993.5-9 7-10日

降水 5500　m 1993.5-9 12時間

河川流量 5060　m(BC) 1993.5-9 1日

j
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3.上積氷に関する観測と解析

3.1.観測結果

　図3-1は1989年5月から1995年6月にかけて,5600　m　地点にて得た表面レベルと積雪

層と氷河氷体との境界面レベル(氷面レベル,裸氷の場合は表面と同一)の変化である.
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図3-1小ドンケマディ氷河の5600　m　地点にて,1989年から1995年にかけて

得た表面レベル(実線･自動積雪深計,×･マニュアル観測)と氷面レベル(▲)の

変化.

　表面レベルの連続データは自動積雪深計によって得た.氷面は年に1度ないし2度おこな

った現地観測の際に(1993年は集中観測のため,1週間に1度程度の頻度),ピット観測によ

って積雪深を測り,表面からの相対的な位置を求めた.図中,観測を開始した1989年の表面

の位置をOmとしてある.全観測期間の後半に当たる,1994年の夏期と1995年の春期に大

きな表面レベルの低下が見受けられる.

　図3-1には,年に1ないし2度おこなったピット観測によって求めた氷面の位置も示してある.

氷面レベルは1989年から1990年にかけてはほとんど変化せず,1991年の融解期に表面と

ともに低下したと考えられる.その後,1992,1993年の夏期に上昇していることが観測され,

∂
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続く1994年の融解期と1995年の春期に表面とともに大きく低下した.1995年の観測は通常

の年であれば気温の低い6月初旬におこなわれたにもかかわらず,表面に汚れが目立ち,激

しい融解が生じていたことがわかっている(瀬古,私信).

　図3-2は図3-1より抜粋した5600　m地点における1992年9月から1993年9月にかけ

ての氷河表面と積雪下の氷面のレベル変化である.
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図3-2小ドンケマディ氷河の5600　m　地点にて,1992年9月から1993年9月

にかけて得た表面レベル(実線･自動積雪深計,x･マニュアル観測)と氷面レベ

ル(▲)の変化.

　表面レベルは1992年9月はじめの降雪を除けば,1993年4月にかけての冬期に数回に

わたる少量の積雪を記録したのみで,大きな変化は見られなかった.一方,1993年5月から8

月にかけての夏期には降雪によるレベル上昇と融解に伴うレベル低下が顕著になる.夏期に

おける表面レベルの大きな変化は,この地域の降水がモンスーンによって夏期に集中しており,

この時期に涵養と消耗が生じていることを示している.

　氷面レベルは表面レベルとピット観測時に求めた積雪層の厚さから相対的に求めた.通常,

氷河内部での氷の形成は圧密過程によって深さ数十m以深で生じているが,この氷河では
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チベ外膚凛にお/六5凛准放冴の貳l収丈

涵養域である5700　m地点でも積雪層の厚さは2m以下で,積雪層と氷との境界は非常に明

瞭であった.この地点において得られた5mのコアの層位から,この氷が部分的な氷板では

なく,連続した氷河氷であることが確かめられている(Seko　daZ,1994).このように,表面から

わずか数mのところから連続した氷河氷が存在しているということは,雪から氷河氷への変化

が温暖氷河に見られるような圧密過程によるものではなく,融解水の再凍結過程によって上積

氷(superimpo8ed　ice)が形成されていることを示している(Wakahama　eaZ,　1976).図中に

示されている夏期における氷面レベルの上昇は,表面レベルの低下と対応しており,表面で

生じた融解水が氷面で再凍結することによって上積氷が形成され,氷面レベルが上昇してい

ることを意味している.

　ある地点における,再凍結量も考慮した質量収支み(mm水当量(w.e.))は,以下のように求

められる.

　　　　　ゐ=鍬+尚　　　　　　　　　　(3-1)

ここで,八はピット観測から求めた雪の平均密度380　kg　m'3,　μは上積氷の密度870　kg　m'

3,△Sは観測期間中における積雪層の厚さの変化量(m),△7は測定期間中の氷面レベル

の変化量(m)である.一方,一部を除いた温暖氷河の質量収支に関する研究では,内部での

融解水の凍結を無視しているために,

　　　　み=楸　　　　　　　　　　　(硝

のようにかける.上記の2つの質量収支を小ドンケマディ氷河の5600　m地点に当てはめると

図3-3のようになる.
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図3-3小ドンケマディ氷河の5600　m　地点における,1993年6月から9月にか

けての表面(×)と氷面(▲)のレベル変化(左の縦軸)と氷面の変化を考慮した場合

(実線)と考慮しない場合(破線)の質量収支(右の縦軸).

図中,実線は式(3-1)に基づき,氷面レベルの変化を考慮した寒冷氷河の質量収支を表して

おり,破線は式(3-2)に基づき,氷面レベルの変化を考慮せず,表面レベルの変化だけから求

めた温暖氷河の質量収支に相当するものである.欧米で研究が進んでいる,氷体内温度が

通年でほぽ融点に達している温暖氷河では,氷面や氷体内部で融解水が凍結することはほと

んどないと考えられており,その質量収支を求める際には式(3-2)が利用されている(図中の破

線).しかしながら,寒冷氷河の質量収支に式(3-2)を適用すると,実際の質量収支(図中の実

線,式(3-1))よりも過小に評価してしまうことがわかる.

　図3-4は2高度(5600,5700　m)で観測した浸透水の季節変化である.ここで扱う浸透水と

は融解水と降雨水の和を意味している.
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Au9 Sep

図3-4小ドンケマディ氷河の5600,5700　m　地点での1993年5月から9月に

かけての1日当たりの浸透水の変化.

5600　m地点では7月の終わりに急激に浸透水が増えており,図3-2に示した表面レベルの

低下と氷面レベルの上昇に対応している.9月にはいると浸透水は急激に減少した.5700　m

地点では,ほとんどの浸透水は8月の1ケ月間に限られていた.集中観測期間中の5600,

5700　m　地点での浸透水量はそれぞれ400,150　mm　w.e.であった.

　図3-5は1992年10月から1993年9月の間に観測された5600　m地点における氷河氷

体温度の深さ分布の例と4深度における温度の季節変化である.
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図3-5小ドンケマディ氷河の5600　m地点において,1992年10月から1993

年9月にかけて得た氷体温度の深さ方向の分布(a)と4深度(表面(△),1m(◇),

2m(×),8m(○))における氷体温度の季節変化(b).

1月はじめに表面付近で強い冷え込みが見られた後,融解が始まる直前の5月の終わりには,

表層の氷体温度は再び上昇している.6月から9月の融解期を通して積雪層の温度は全層ほ

ぽO°Cに保たれ,氷面より下の温度は徐々に上昇した.氷体内に水が存在していると,そこで

の温度はO°Cになるが,実際には融解期の氷体温度が零下に保たれていることは,浸透水

が氷面から浸透していないことを意味している.融解期の氷体温度の上昇は,水の存在によっ
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チベ分ヽ/跡澪に方吠5乖所浹冴の貧蘆旋支

て氷面の温度がO･Cに維持され,その氷面での温度(O°C)を境界条件とする氷体内の熱伝

導によってもたらされたと考えられる.熱伝導によって氷体温度が上昇する際には,氷面から

氷体に向かう熱フラックスが必要であるが,積雪層内が水の存在によってO･Cに維持されて

いる場合,積雪層内の融解水が再凍結する際に放出される潜熱がその熱フラックス源になる

と考えられる.

3.2.上積氷の量的評価

　本節では,観測によって得られたデータを元に,上積氷を量的に評価する.融解期間中の

氷河氷体の温度上昇が,全て氷面で浸透水が再凍結する際に生じる潜熱によってもたらされ

ていると仮定すると,氷体温度の変化から,冷却された氷体が浸透水を再凍結できる潜在的

な凍結量が以下の式によって計算できる.

ち゜£げj)石ゐ (3-3)

ここでちは凍結量(単位はkg　m'2で･mm　w.e.に等しい)･ら(m)は氷体温度の1年間の振幅

がO.1　°C　以下になる深さ(氷の熱拡散係数1.16×10-6　m2　8･1から20mとした),雇は雪と氷

の境界面･印･は氷の定圧比熱(2009　J　kg'1　°C'1)･//は水の凍結潜熱(3.34)(105　J　kg°1)･

△石は測定期間中の深さz(m)における温度変化(゜C,観測および補間値)である.氷体の温

度変化から得られる凍結量(ち)は･温度変化を観測した期間中に氷体が凍らせることのでき

る水の最大量を意味しており,｢可凍結量｣と呼ぶ.

　例えば,南極のように氷河氷体が十分に冷えていると,潜在的な凍結可能量は非常に大き

いと想像できる.しかし,そこに供給される水がなければ再凍結は生じない.このため,氷面ヘ

の水の供給量を意味する｢浸透量｣(几,mm　w.e･,観測値)は上積氷の量的評価にとって重

要である.｢浸透量｣は図3-4に示したように,2高度(5600,5700　m)で観測した.
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　また,図3-2に示したように,浸透水の再凍結は氷面の上昇を引き起こす.｢実凍結量｣(ち,

mm　w.e.)は凍結による氷面の上昇(△/)と凍結前後の雪と氷の密度(鳥,ρ,)から

として求まる.

wα゜(μ-ハ)A/ (3-4)

3.3上積氷の時間変化と高度分布

　図3-6は5600　m　地点での｢可凍結量｣･｢浸透量｣･｢実凍結量｣の積算時間変化である
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図3-6小ドンケマディ氷河の5600　m地点における,1993年5月終わりから9

月下旬にかけての可凍結量(○),浸透量(◇),実凍結量(▲)の積算時間変化.

｢可凍結量｣は7月はじめに増加しているが,｢浸透量｣･｢実凍結量｣はそれほど増加していな

い.｢可凍結量｣は積雪層内に常に水が存在していることを前提としているが,この時の氷体温

度の上昇は,浸透水の再凍結を伴わない温度上昇であったことになる.このような水の存在し

ない期間中における氷体温度の上昇が｢浸透量｣と｢実凍結量｣の差に表れている.7月末か

ら8月はじめにかけて,｢実凍結量｣は｢浸透量｣と共に,急激に増加している.浸透水は氷面

を透過しないと考えられるので,氷面での水の凍結速度は氷面より下にある氷の熱伝導に依
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チベ仔涛凛にお吠5鳥劈浹河の貧ま次jを‘

存している.このため,8月半ば以降,氷面に｢可凍結量｣を上回る十分な｢浸透量｣が供給さ

れていても,｢実凍結量｣は｢可凍結量｣以上に凍結することなく,余剰の浸透水は下流へと流

出してしまう.

　図3-7は5月28日から9月11日にかけての｢可凍結量｣･｢浸透量｣.｢実凍結量｣の高度

分布を示している.
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図3-7　1993年5月から9月にかけての集中観測期間中における,小ドンケマ

ディ氷河の可凍結量(○),浸透量(◇),実凍結量(▲)の高度分布.

標高5600　mより下の消耗域における｢浸透量｣は得られていないが,裸氷が露出しアルベド

が低かったため,図から直線的に外挿される量よりもさらに多いと考えられる.｢可凍結量｣は,

3高度における同期間の氷体温度プロファイルの変化から求めた.氷体温度を測った最も高

い高度(5680　m)では,5月の時点でそれより低い高度よりもよく冷えており,より多くの水を凍

結させることができたはずである.しかし,図3-4に示したように,5700　m地点での融解は7

月の終わりにならないと始まらなかったため,十分な｢浸透量｣がなく,｢実凍結量｣は少なく押
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さえられている.高度が下がると｢実凍結量｣は｢浸透量｣と共に増加し,｢可凍結量｣と｢浸透

量｣が交差する5650　m付近まで,浸透水のほぽ全てが凍結していたことがわかる.5650　m

付近より下では,浸透水の供給は+分にあるものの,｢実凍結量｣は氷体温度を表す｢可凍結

量｣によって制限を受ける.5600　m地点より下での氷面レベルは融解期のはじめにわずかに

上昇するものの,8月中に積雪層がなくなり裸氷が表面に出てしまうことで消耗し,再び低下す

る.このように,消耗域においては｢浸透量｣と｢可凍結量｣が十分であっても,それを上回る消

耗によって融解期はじめに形成された上積氷は失われ,流出してしまい,図3-7中の消耗域

における｢可凍結量｣と｢実凍結量｣の差が生じる.

3.4.質量収支における上積氷

　これまでの解析の結果,氷面での再凍結が浸透水(融解水)の量と氷体温度(冷え込み)によ

って決まることがわかった.そこで本節では,再凍結によって,流出せずに氷河に再び取り込

まれた氷が,氷河質量収支の中でどの程度の割合を占めているかについて,特に5600　mを

例にとって評価する.なお,質量収支の定義では消耗に関する要素は負の値で表現するが,

本節では全ての要素を正の値を持つものとして取り扱う.

　降水量(ち･観測)･質量収支(み･式(3'1))･再凍結量(ち･式(3'4))およぴ浸透量(ハ･観

測)についてはすでに得られている.質量収支(み)に関わる降水量(ら)･流出量(ち)･蒸発

量(α｡)の関係は,以下のように表現できる.

　　　　　　み゜ち‾w･‾馬　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(3'5)

式中,流出量と蒸発量が未知である.一方,積雪層内での水の循環に関わる要素である,浸

透量(ρ｡),再凍結量(ち),流出量(w｡)の関係は,以下のように表現できる.

　　　　　　　　Wr=pw‾Wα

式(3-5)と式(3-6)から蒸発量が以下のように得られる.

-jj-
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チベタ/ヽ涛凛にお/力5瀬希状冴の貧蘆安支

(3-7)

　チベット高原上では降水が主に夏期に集中して降るために,降水が雪として降るか雨として

降るかは氷河の涵養量のみならず,表面状態を左右することからも極めて重要である.Ueno

d豆(1994)は1993年のモンスーン期間中のベースキヤンプ(BC;標高5060　m,氷河から

の距離約10　km)において,降水の雨雪の確率と気温との関係を観測した.それによると,降

水の雨雪判別について以下の式が成り立つ.

7;≦O　　　?j°μ｡

O<石≦6　鳥゜ 亙
6

　
レ
G

　
　
?j

石>6　　　凡゜0

　　　　　　孔゜馬一凡　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(3-8)

ここで,凡,7･｡はそれぞれ降雪量,降雨量(mm　w.e.)を表す･石は気温(゜C)である.BCにて

得られた降水の雨雪と気温との関係(式(3-8))がそのまま氷河上にも適用できると仮定すると,

氷河脇で測られた5月28日から9月11日にかけての降水量(510　mm　w.e.)は,5600　m　地

点においては降雪470　mm　w.e.,降雨40　mm　w.e.であったと推定できる.観測によって得ら

れている同地点での浸透量(ハ,400　mm　w.e.)は,表面での融解量(ら)と降雨量(7,｡)との

和に等しい.このため,融解量は以下の式,

　　　　　　ら゜?w一βΓ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(3-9)

より360　mm　w.e.と推定できる.以上の結果,5月28日から9月11日にかけての小ドンケマ

ディ氷河の5600　m地点における,質量収支の各要素と氷河表面での水循環の様子は表3-

1,図3-8のように描ける.
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表3-1　1993年5月28日から9月11日かけての小ドンケマディ氷河の5600　m

地点における質量収支の各要素の算出方法とその値.

質量収支の各要素 算出方法 (mm　w.e.)

質量収支(み) 観測,式(3-1) 250

再凍結量(ち) 観測,式(3-4) 190

浸透量(ハ) 観測 400

降水量(ρ｡) 観測 510

降雪量(R) 式(3-8) 470

降雨量り｡) 式(3-8) 40

流出量(w｡) 式(3-6) 210

蒸発量(α｡) 式(3-7) 50

融解量(ら) 式(3-9) 360

表面

氷面

図3-8　1993年5月28日から9月11日にかけての小ドンケマディ氷河5600　m

地点における,氷河表層での水循環を表す概念図.

これらの結果から,質量収支のうち約8割の190　mm　w.e.が再凍結によるものであり,浸透水

の再凍結が正の質量収支に大きく寄与していることがわかる.温暖氷河であれば再凍結せず

j7



チベ分ヽ涛漂にお吠5凛漱放廊汐貧蘆或支

に流出していたであろう分が流出量と同程度あったことがわかる.

　図3-9に5月28日から9月11則こかけての浸透量,質量収支,再凍結量の高度分布と

高度50m毎の氷河の面積分布を示す.
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図3-9　1993年5月から9月にかけての小ドンケマディ氷河における質量収支

の観測値(×)とその平均値(●),再凍結量(▲),浸透量(◇)と面積の高度分布.

この図によれば,同期間の平衡線は5550　m付近にあったことがわかる.浸透水は5750　m付

近まで生じていたが,5650　m　付近より上では浸透水のほぽ全てが再凍結によって氷河から

流出しなかった.消耗域での浸透量が推定できていないので,5550　m以上の涵養域での再

凍結量･浸透量･涵養量を,図3-9中の各高度における成分を氷河面積で重み付けして求め

たところ,それぞれ1.6×105,2.6×105,6.1×105　m3　となった.涵養域では浸透水の約6割

が再凍結によって流出せず,再び氷河に取り込まれていることになる.

j,9



チベy/ヽ高臍にお吠5兼准放房岬貧蘆攻支

　通常,温暖氷河では氷河表面で生じた融解水はそのまま氷河の外へ流出してしまい,融解

は消耗を意味する.温暖氷河で確立された質量収支は以下のように表される.

　　　　　　ゐ゜鳥-α｡一馬　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(3-8)

この氷河が温暖氷河であったなら,5600　m地点での質量収支は60　mm　w.e.,流出は400

mm　w.e.となるところだが,図3-8に示したように再凍結過程が無視できない寒冷氷河の質量

収支では,表面での融解はそのまま氷河にとっての消耗とはならならず,通常無視されてきた

再凍結を考慮する必要がある.このことは,寒冷氷河の質量収支を評価する際には,融解期

の氷河表面での熱収支だけでなく,氷河内部の温度条件とそこでの再凍結量を考慮しないと,

氷河からの流出量を正しく推定できないことを示している.

jタ



チベタ/ヽ滴凛にお防5兼泄肴冴の貧蘆攻jt

4.寒冷氷河の質量収支モデル

　前章における観測および解析によって,チベット高原の寒冷氷河の質量収支にとって,融解

水の再凍結過程が重要な役割を担っていることを明らかにした.以降の章では,少降水気候

にあり,かつモンスーンによって夏期に降水が集中するタングラ山域の小ドンケマディ氷河が,

いかにしてその氷河規模を維持しているか?また,気候の変化にどのように応答するか?に

ついて数値計算モデルをもちいて明らかにすることを試みる.本章では本研究で開発した質

量収支モデルについて詳述する.

4.1.モデルの概要

　本研究における質量収支モデルは,氷河内の温度状態を再現するために氷河の表面にお

ける熱収支と氷河内部への熱伝導を解く部分と,降水･融解･内部再凍結を再現する質量収

支の部分からなる.アルベドに代表される氷河の表面状態は積雪の有無によって大きく変化し,

それにより熱収支がさらに変化するフィードバック効果があるので,再凍結に伴う氷面の上昇と

融解や圧密による表面低下等も考慮している(図4-1).

即



図4-1熱収支一質量収支モデルの概念図.

4.2.表面熱収支

　氷河表面における熱収支式は,熱輸送が表蔀

表される.

　　　　　　凡=凡+凧+私+馬

チベy/り跡漕にお/六5乖泄丞河吻し貧蘆或丈

こ向かう場合に正の値をとるとして,次の式で

(4-1)

ここで,凡は融解に用いられる正味熱量,凡は放射収支,凡は顕熱輸送量,尽は潜熱輸

送量,馬は氷河内の伝導熱輸送量をそれぞれ表す.単位は全てwm一吋ある.雨による熱

ZZ



チベタ/ヽ/跡漕に方/力5瀬希放房の貧蘆安支

の供給はここでは無視した.放射収支は短波放射と長波放射からなり,

　　　　　　凡=(1-α)凡+或/-Ecr(7;+273.2)4 (4-2)

と表現できる.ここで,αは表面アルベド(無次元),凡は下向きの短波放射量(W　m°2),εは

射出率(無次元),刄/は下向き長波放射量(W　m°2),,7はステファン･ボルツマン定数(5.67×

10'8　W　m'2　K°4),7;は表面温度(゜C)を表す.

顕熱･潜熱輸送量はバルク形式で以下のように書くことができる.

凡=ら厚W(石べ)

尽=以,c刈り(拍-9(石))

(4-3)

(4-4)

ただし,印jま空気の定圧比熱(1006　J　kg'I　K'1),鳥は空気の密度(kg　m'3),Cjまバルク係

数で近藤(1994)を参考に0.002(無次元)とした.石は気温(゜C),らは蒸発潜熱(J　kg°1),びは

風速(m　8'1),4は相対湿度(無次元),9(7:,),g(7;)はそれぞれ気温と表面温度に対する飽

和比湿(無次元)である.蒸発潜熱は,表面温度がO°Cの時は水の気化潜熱(2.50×106　J

kg'1),0°C以下の時は氷の昇華潜熱(2.83×106　J　kg'1)とする.

式(4-1)から(4-4)と以下の近似をすることにより,

　　　　　　7;･石,

　　　　　　(石+273.2)4a(71+273.2)4+4(石+273.2)3(石一石),

　　　　　　9(石)り(句+奈(石べ)
　　　　　　　凧,,゜0

表面温度を次のように求めることができる.

7;=
(1-α)凡+威/-ay(て,+273.2)4-/必cぷ(1　-　○･7(7j+馬

4河石+273.2)3+〔交
の場合は,融雪は生じなl

　w″s゛　`″　ゝ　　　　･/-ゝ　‾/　　　　C)

/｡+ら〕鳥らび　　　　゛
石
(4-5)

式(4-5)で表面温度が負の場合は,融雪は生じない.表面温度の解が正となった場合,表面
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温度をO･Cと置き換えて式(4-2)から(4-4)の熱収支の各項目を解き,式(4-1)に代入すること

で,融解に用いられる正味熱量を計算できる.

　式(4-5)の中では氷体からの伝導熱輸送量が未知である.伝導熱輸送量は表面温度と氷体

内の温度条件によって決まるので,以下の繰り返し計算によって求める.

　1.氷河内の伝導熱輸送量をOと仮定して式(4-5)を解き,表面温度を求める.

　2.得られた表面温度と氷河内部の温度から,氷河内の伝導熱輸送量を求める.

　3.氷河内の伝導熱輸送量を式(4･5)に代入し,新たな表面温度を求める.

　4.事前に求めた表面温度との差が0.1°C以内になるまで計算を繰り返す.

入力データ･初期条件･出力データ,計算手順については4.11.節にまとめる.

4.3.比湿と空気密度

　飽和比湿は近藤(1994)により,飽和水蒸気圧(e　hPa)と大気圧(phPa)から,以下のように

計算できる.

g°

0.622e
一

77-O.378e
(4-6)

　飽和水蒸気圧は,融解している場合(水面上)と相でない場合(氷面上)についてそれぞれ以

下のように計算できる.

水面上　　　e=6.1078×107.57/(237.3゛7')

氷面上　　　e=6.1078×109.叫(265.3゛)

　　　　　　7'=71or石

さらに,式(4-5)中を得る際に必要な飽和比湿の温度に対する変化率(K°1)は,飽和水蒸気圧

の温度に対する変化率(hPa　K'1)から,

向_
--

侃

虎 O.622?
--

j7:,　(77　-　O.378e)2
(4-7)



チベ分ヽ涛澪における兼泄状冴の貧蘆安支

飽和水蒸気圧の温度に対する変化率は,水面上と氷面上についてそれぞれ以下のように計

算できる.

水面上

氷面上

左=6゛1078(2500‾2°4句x　107゛/(2373べ)

･罵　　0.4615(273.15士ぢ)2

j仁　6.1078×2834　　　×109馮/(265‘3゛7;)

,罵　　0.4615(273.15士石)2

以上の式から,飽和比湿と飽和比湿の温度に対する変化率は全て気温から得られる.

　空気の密度(kg　m'3)は水蒸気圧み｡e(hPa),気温71(゜C),大気圧ρ(hPa),標準大気圧

po(1013.2　hPa)から,

鳥゜1.293

以上のように推定できる.

　273.2

273.2士石 G五〕(1-o.378りか)po
(4-8)

4.4.長波放射

　下向きの長波放射の推定には,近藤(1994)がまとめた経験式を採用した.それによると,雲

があるときの下向き長波放射の日平均値ちは快晴日の下向き長波放射の日平均値£,がと雲

の効果を表す係数らを用いて次のように表される.

ち゜゛(い273°2)4レレ吋示ふ3.2)4j ヽ｣
快晴日の下向き長波放射の日平均値は地上の日平均気温と有効水蒸気量の全量w

ら,

与=(1.4o+O.47z77+o.07�ト(71+273.2)4
脚゜loglo　wr

j･ざ

(4-9)

パm)か



チベタ/ヽ膚澪にお防5乖凛状廊9貧蘆或支

と得られる.有効水蒸気量の全量は水蒸気圧ゐ｡e(゜c)から推定される露点温度7i)(゜c)から

　　　　　　loglo町゜O.0315私-2.1836

孔
-

-

237.3×1oglo 4e/6.11

7.5　-　loglo(り/6.1　1)

雲の効果を表す係数らは雲のある日の全天日射量(本モデルでは下向き短波放射の観測

値)凡と快晴時の全天日射量心の比を凡/心ミ馬として以下のように得られる.

馬≧O.0323ら゜O.03馬3-O.30馬2十1.25馬-O.04

馬<O.0323　　=0

快晴日における全天日射量は,緯度と日付から幾何的にもとまる大気上端における水平面日

射量の平均値Srから,次式によって計算できる.

　　　　　　心.゜(cけO.7)do‾`石)(1-jl)(卜り1)心　　　　　　　　　　　　　　　(4-10)

　　　　　　CI=O.21-O.2鳥

　　　　　　乃=O.056+O.16馬o5

ゾ1=[o.o66+O.34馬o5](α-o.15)
jl　°　O.014(脚丿十7十21oglo　w)loglo　w

　　　　　　777j　°　1177ち1

φ-δ<が2n,=(ρ/po)sec(φ一司
φ-δ≧が2　　=(x)

　　　　　　ん1=1.4o2　-　o.o6　1oglo　(馬+o.o2)-o.1(sec(φ一司-o.91)oj

馬は大気の混濁係数で近藤(1994)を参考に0.03を採用した.φ,δはそれぞれ緯度と赤緯

を表す.wは可降水量(m)で露点温度から,

　　　　　　loglo　w　=O.03127λ-2.0963

と表される.

　大気上端における水平面日射量の平均値Srは,

が



チベタ/ヽ滅原における鳥怜浹冴の貧蒼夜支

sr=今〔白2叫sinφsinδ+cosφcosδsin狗
心co斗t峠叫

2

　=1.00011十〇.034221　cosy　十〇.00128　sin　y

　　　十〇.000719　cos2y　十〇.000077　sin　2y

　　　　　　y=(2が365)ん

ここで,八は太陽定数(1365　W　m'2),ゐは1年のゐ番目の日を表すパラメータで,1月1

日を1,12月31日を365とする.

　以上の式から1993年の集中観測期間中のベースキヤンプ(BC)における気温,温度,日射

のデータを元に,下向き長波放射を求めた.一方,BCでは,放射収支,上下短波放射,表面

温度を観測しており,これらの残差として得られる観測値としての下向き長波放射を比較した

(図4-2).
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図4-2　1993年の集中観測期間中にタングラ山域のベースキヤンプにて得た気

象データを入力値としてモデルによって求めた下向き長波放射(横軸)と同時期に

おける観測値(縦軸)との比較｡実線は1:1の線を,破線は近似直線を示す.
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図中の近似直線(破線)から,本モデルにおける下向き長波放射尽を,

　　　　　　刃/゜1.108ち

とした.

(4-10)

4.5.アルベド

　日射が強い中低緯度に位置するチベット高原の氷河では,表面アルベドの違いは熱収支に

大きな影響を与えると考えられる.気候の変化に対する氷河の応答を論ずる際には,表面状

態の変化に伴うフィードバック効果を考慮しなければならないため,入力データとしてではなく,

表面状態からアルベドを推定する必要がある.本研究では近藤ら(1988)によるアルベドモデ

ルを採用した.

　近藤ら(1988)は図4-3のように乾燥した積雪が厚さ/zの氷板と/jの空気の層からなると仮定

し,その中での多重散乱を考慮した上でアルベドを推定した(一次元氷板モデル).

∧
l

//
~,　　　　|

　　　　　J

i　　　　･j

万

,　　　.､

レ

　　　=|帥

レ
k

　　　　　!

/

　　Air

図4,3アルベド推定のための一次元氷板モデルの概念図.

.j7,



チベ外/跡漂/ごお防5兼漸汝河の貧蘆旋支

　積雪の密度をρ,氷の密度を巧として,空気の重さを無視すると,

　　　　　ズー゜ケ　　　　　　　　　　　　　　　　　　　(4-11)
ただし,/=/z十らである.また,日射は雪面に垂直に入射すると仮定する.氷表面での光の

反射がフレネルの式に従うとすれば,反射率りはz7を氷の屈折率として,

り

石

=〔

j=

召=

z7-1

〕2

1-り exp(-2λ'7/z)

認

77十1

ここでは近藤ら)(1988)に従い,z7=1.31を採用した.これにより,反射率はり=0.018となる.

　氷板内では光の散乱は無視し,吸収のみおこなわれるものとする.氷板内のある距離/zを単

一波長の光が透過する割合は,氷の吸収係数をλ;7とすれば,exp(-λ;7/7)であるから･‾枚

の氷板全体での反射率尽は,多重反射を考慮して,

　　　　　　鳥゜り十(1-り)2りexp(-2λ;z/z)Σ(りexpしλ;7/7))2"

_　(1‾り)2りexp(‾2λ'///)
‾り+　.　2　　/　.､,,x

で表される.また,反射･吸収を受けずに氷板を透過する割合石は同様に表される.

゜(1-り)2expG孔/7)Σ(りexpG　iz/7　))2″
　　　　　　　η=0

_(1-り)2expGλ'///)
　　　　　　　1-り2　expG　217/7　)

積雪単位厚さあたりの反射･吸収による光の減衰率jと反射率jはそれぞれ,

1-石リー石ρ
-=--

　/

鳥
-

　/

　　　/7　巧

_鳥ρ
---

-

　/z巧

　入射する日射フラックス密度を/o,積雪内の上向きと下向き日射フラックス密度をそれぞれ

7↑と7↓とすれば,



となる.ただし

J↓=(-j7↓十召/↑)&

J↑=(j7↑一召7↓)冶

が成り立つ.積雪層が十分厚いとすれば,境界条件は,

z°十〇で　　7↓゜(1-り)/o十り7↑(十〇)

z→(x)で　7↓=/↑=0

とおける.これらを解くと,

7ふ=几7,exp(-g)
パーヱ(1‾り)7
　　　1-巧　o exp(-μz)

あ石可‾F
r=

　　　　　　　　　召

　　　　　｡=石こF

μは光の減衰係数である.積雪面のアルベドαは,

α≡7↑(‾O)=り7o十(1‾り
　　　　7o　　　　　　　70

チベ外涛凛にお防5兼准放冴岬貧蘆旋jt

)パ(゛o)｡,,,j叶り)ヤ
　　　　フ　　1-巧

(4-12)

と表される.アルベドαは積雪密度がこは陽に依存せず,λ;7/7のみで決まる.

　純粋な氷の吸収係数1zは光の波長に大きく依存するが,近藤ら(1988)は全波長に対して

一定値λ'z=10(m'1)を使用しており,本モデルも同様とした.

　氷板の厚さについては,比表面積S*(m2　kg‘1)が等しければ,光学的性質が同等であるとい

うWarren(1982)による予想に基づき,実際の積雪と比表面積が等しくなるように決める.氷板

の比表面積は,

　　　　　　　｡　21
　　　　　　S=--
　　　　　　　　　/ρ

即
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で表される.式4-11から,氷板の厚さとの関係は,

　　　　　　　　2　1

　　　　　　ら゜一匹
　　　　　　　　ρ7S

となる.成田(1971)によれば,積雪の比表面積は積雪密度と以下のような関係を持つ.

　　　　　　loglo　S*゜-15.32×10‾9ρ3十16.65×106ρ‾2　-　7.30×10‾3ρ十2.23

これにより,/7は積雪密度の関数として表すことができる.以上から,積雪面のアルベドは積雪

密度で―義的に表される.

　近藤ら(1988)はアル4ドに影響する積雪表面の有効な厚さを0.05mと見積もった.そこで,

本モデルでも,表層0.05mの積雪密度をアルベドの計算に用いた.積雪の密度は深さと加

重によって時間とともに変化するので,圧密過程を計算する.近藤ら(1988)はさらに濡れ雪に

ついての考察もおこなっており,濡れ雪の比表面積をS≒として,

　　　　　　S≒=0.6XS*

の関係を得ている.Yamazaki　d　aj.,(1993)はこのモデルをベースに積雪構造の変化を再現

するモデルを構築し,観測結果とよい一致を得ている.本モデルでは積雪表面に融解水や降

雨水が含まれている場合には濡れ雪の比表面積を用いてアルベドを求めた.

　これらの式を密度900(kg　m°3)の氷に適用するとアルベドは0.028と計算できるが,Seko討

aZ(1994)による現地観測では,1993年の融解期に消耗域で裸氷が表面に出ていたときのア

ルベドの平均は0.48であった.これは表面にはまばらに積雪が融け残っているためである.

従って,本モデルでは氷が表面に出た場合のアルベドを0.48とした.

4.6.圧密過程

　本モデルでは,アルベドを積雪表層(0.05m)の密度から求めるが,積雪の密度は深さと加

重によって時間とともに増加する.融解などに伴い下層の時間を経た高密度の雪が表面に露

出した場合,大幅にアルベドが低下することが予想される.このため,積雪層の深さ毎の密度

卯
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を把握する必要ある.

　本モデルではMotoyama(1990)が示した圧密モデルを用い,各降水イベント毎の積雪密

度を求めた.積雪層が粘性圧縮すると考えた場合,小島(1957)の観測によると,乾雪の粘性

係数η(kg　d　m'2)は積雪密度を用いて,

η(ρ)゜η'exp(瓦ρ) (4-12)

で表される.ここで,η'は積雪密度をO(kg　m'3)とおいた場合の粘性係数の値であり,£(m3

kg'1)は定数である.η'と瓦の値はMotoyama(1990)を参考にそれぞれ16(kg　d　m2),

0.021(m3　kg'1)とした.ある積雪層に作用する上層加重をr(kg)とすると,密度の時間変化

は,

1ゆ
--=

ρ冶

『
-

η

で表される.本モデルでは,計算を簡便にするためにZを時間として,

μ゜ρ,-1十μ-1
『

如-,)
冶 (4-13)

とした.Motoyama(1990)は湿雪の粘性係数についても議論しており,

　　　　　　η(ρ)゜ojη'exp(瓦ρ)

が適当であるとしている.この式は乾雪に比べ,湿雪が倍の速度で圧密することを示している.

本モデル中では積雪層に水が含まれている場合にこの式を用いて圧密を計算した.積雪層

内の水の有無については4.8.節で詳述する.

4.7.氷体温度の変化

　乾雪時における伝導熱輸送を求める際や,前章で述べた再凍結量を推定する際には氷河

内部の温度分布の変化を知る必要がある.氷河内部の温度分布は積雪層部分と氷体部分の

熱伝導と雪氷体中の正味放射量(放射束密度)によって以下のように決まる.

&Z
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(4-14)

(4-15)

べ
∂r

゜(1-α}R｡expGμ｡z)

べ
-

∂Z

･゜7げexp(‾μ･z)

ここで,7;は深さzにおける雪ないし氷の温度･八,ろ･与はそれぞれ積雪内･氷河氷内'

雪‾氷境界における正味放射量である.積雪がない裸氷状態では･与は(1-“)凡に等しい.

μ｡,μ,はそれぞれ雪と氷の光の減衰係数であり,雪の粒径や気泡の存在,さらには光の波

長によって様々な値を取るが,本モデルでは,計算の簡略化のため,波長依存などはしない

定数として扱い,雪についてはFukami　d　aZ(1985)を参考に40(m'1)を,氷については

Hobb8(1974)を参考に5(m'1)を採用した.

　雪の熱伝導度凡(W　m'1　K'1)はMenor(1977)より,雪の密度から,氷の熱伝導度尽(W

m'1　K'1)はHobb8(1974)より,氷の温度の関数として,それぞれ以下のように表される.

瓦i　°　O.029(1十10‾4ハ2)
488.2

-

273.2+石

4.8.氷河内の伝導熱輸送量

　式(4-5)から表面温度を正確に得るためには,氷河内での伝導熱輸送量を計算する必要が

ある.また,寒冷氷河における融解期の再凍結を計算するためにも,冬期の氷体の冷え込み

などを再現する必要がある.

　乾雪の場合･ある期間中(△r･　8ec)の氷河内の伝導熱輸送量(jモら)は氷河内の温度分布の

変化から以下のように表される.



馬=
一印,[ハ£△石ゐ+μ£△7;ゐ]

　△Z
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(4-16)

ここで,印,は氷の定圧比熱(2100　J　kg‘1　K゛1),ρ,とμはそれぞれ雪と氷の密度(kg　m'3)で雪

については積雪層の平均値を用い,氷については900(kg　m'3)とした.雇,sヴ,らはそれ

ぞれ積雪層と氷河氷の境界(氷面),表面,氷体温度が一定となる深さ(ここでは氷面から深さ

20mとした),△石は深さz(m)における温度の変化量である.下部の境界条件は深さらで氷

体温度は一定とし,上部の境界条件は式(4-5)から得られる表面温度である.一方,積雪が濡

れ雪で表面温度がO(゜C)の場合,表面とその下の積雪の間に温度勾配が無いために,積雪

層の熱輸送はO(W　m･2)と見なせる.他方,急激な冷え込みなどによって,表面のみがO(゜C)

以下になった場合は表面付近の温度勾配によって,表面に向かう熱輸送が生じる.

　　　　　馬=一凡予　　　　　　　　　　　　　　　　(4-17)
　　　　　　　　　み｡

凡は雪の熱伝導度である.温度勾配は式(4-15)中の分母の厚さみ｡の取り方によって変わっ

てくるが,積雪の温度変化の計算間隔0.1mに等しいとした.

4.9.積雪層内の融解水

　式(4'1)から式(4'5)で求まる融解熱量(凧,,)と水の融解潜熱(//･3.34)(105　J　kg'1)から･1

日当たりの融解量(ら)は以下のように求まる.

αj°
7ら×24×3600
　　　//

(4-18)

　前節で述べたように,融解期における積雪層内の伝導熱輸送は積雪層に浸透水が含まれ

ている場合,温度勾配がなくなるためにO(W　m‘2)となる.また,急な冷え込みで濡れ雪が冷

却される場合,温度勾配によって表面に向かう熱輸送が生じる.このように,積雪層における

浸透水の分布を把握することは融解期における氷体内の伝導熱輸送を計算する際に重要に

お
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なってくる.更に,後述する再凍結量の計算でも,積雪層内の水の有無の判定は必要である.

本モデルでは,融解水(ら)と降雨水(ρ｡)の和である浸透水(几)は積雪層内に体積含水率

M(無次元)が0.05になるまで蓄えられ,これを越える供給があった場合はその場から下流に

向かって流出することとした.積雪中を浸透していく際の時間遅れなどは考慮しなかった.

4.10.再凍結過程

　3章で述べたように,融解水の再凍結を再現することは質量収支の正確な見積もりをするうえ

で重要である｡また,融解によって積雪層がなくなると,アルベドの低い裸氷が表面に出てくる

ことで,融解速度は急激に変化する.この裸氷が表面に表れる時期は,上積氷の成長による

氷面の上昇を考慮するかどうかで変わってくる.このため,質量収支と表面熱収支を正確に求

めるためにも再凍結過程を評価する必要がある.氷温変化の様子(図3-5)から,浸透水が氷

面を通して氷体内へ入ってくることはないと考えられる.このことから,融解期間中の氷体温度

の上昇をもたらす熱は雪一氷境界面における再凍結に伴う潜熱であると仮定できる.この仮定

に基づき,氷体温度の変化から再凍結量を以下のように見積もることができる.

Wc>0 犬= でド･
w｡=O　かO　　　　　　　　　　　(4-19)

ここで･犬は雪一氷境界面における再凍結量(mm　w.e.)で,3.2.節における｢可凍結量(ち)｣

に等しい.//は水の融解潜熱(3.34`105　J　kg'1)である.‾方で･融解水が存在しない場合で

も,単なる熱伝導によって氷体温度は上昇しうる.涵養域上部では氷体の冷却は十分である

にもかかわらず,融解期間が短いために,再凍結量が融解水の供給量に制限されていること

が観測によって明らかにされている.このため本モデルでは,4.8.節で述べた積雪層中の融

解水の存在量を考慮した上で再凍結量を計算した.

　温度がO･C以下の積雪に浸透水が接触すると雪温がO･Cに上昇する分の熱量が浸透水

お
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の凍結に使われる.この量は積雪層の温度変化によって計算できる.

犬=
鳥印,

/
△石必 (4-20)

　融解期における一時的な冷え込みや,秋期に移行する際の冷え込みなどで,積雪層に保

持されている水(間隙水)は凍結する.この量は氷体から表面へ向かう熱輸送量から次のように

与えた.

　　　　　　犬=一号脊　　　　　　　　　　　　　　　(4-21)
間隙水が凍結すると,積雪層中に氷板が形成される.氷板の存在は,浸透水の浸透過程や

積雪の圧密過程を複雑にするが,本モデルでは,圧密過程や水の浸透には影響を与えない

とした.

4.11.計算手順と入出力データ

1.積雪密度から表面アルベドを計算する(4.5.節).

2.気象データから,比湿とその勾配(4.3.節)･空気の密度(4.3.節)･下向き長波放射(4.4.節)

　　を求める.

3.式(4-5)によって表面温度を求める.この時,氷体への伝導熱輸送量はOとする.

4.3で求めた表面温度(正の値が得られたときはO゜Cとする)から,熱収支の各要素を計算す

　　る(式(4-1)~式(4-4)).表面温度がO゜Cのときは融解量も求まる(式(4-18)).

5.表面温度から,氷体温度の変化を計算する(4.7.節).

6.積雪層中の水の存在によって,氷体内の伝導熱輸送量(4.8.節)や再凍結量(4.10.節)を

　　計算する.

7.6で求めた氷体内の伝導熱輸送量を式(4-5)に代入し,再び表面温度を求める.表面温

　　度の差が0.1゜C以内に収束するまで4から6を繰り返す.

8.最終的に決まる表面温度から,熱収支と質量収支の各項目を求める.

g



9.次の時間ステップヘ進む.

表4-1に入力データ･初期条件･出力データをまとめる.

チベWヽ高臍にお吠5瀬希状廊り貧■疵jを‘

表4-1質量収支モデルの入力データ･初期条件･出力データパ降水の雨雪判

別については3.4.節を参照のこと.

入出力データ･初期条件の各要素

入力データ 気温･温度･風速･下向き短波放射･降水量゛

初期条件 積雪層の厚さ･氷体温度の分布･積雪密度

出力データ

熱収支 放射収支･顕然･潜熱･伝導然･融解熱

質量収支 降雪゛･降雨゛･融解･再凍結･流出･蒸発

お
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5.モデルの検証

　本章では,本モデルが現実の氷河の熱収支･質量収支を再現できているかについて観測デ

ータとの比較･検証をおこなう.

5.1.入力データと初期条件

　計算期間は1992年10月10日から1993年10月9日までの1年間である.入力データ

のうち,気温･風速･湿度･下向き短波放射は5600　m地点において自動気象観測器によって

取得された1日平均の値である(Seko　gaZ,1994;　Ohata　d　aZ,　1994;　Ohta　and　Ageta,

1996).質量の入力である降水量は1993年の夏期モンスーン期に観測がおこなわれたもの

の(Uenod豆,1994),冬期のデータは得られていない.本研究では,5600　m　地点で観測さ

れた表面レベルの変化から,冬期(1992年10月10日から1993年5月15日と1993年9

月20日以降)における表面レベルの上昇が全て密度100(kg　m'3)の降雪によるものと仮定し

て,冬期の降水量を求めた.入力データの季節変化を図5-1に示す.

-∂7-
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図5-11992年10月10日から1993年10月9日にかけての小ドンケマディ

氷河5600　m　地点における日平均の気温(a,実線),下向き短波放射(b,実線),

大気上端における日射量の計算値(b,破線),風速(c,実線),湿度(c,破線)と日

降水量(a,縦棒).1993年融解期の降水量は氷河脇で観測.冬期の降水量は表

面レベルの変化から推定(本文参照).

　風速,湿度,下向き短波放射,降水量は高度に依らず一定と仮定した.気温の高度減率は

Ohta　and　Ageta　(1996)に収録されているBCにおける気温データとの比較から,0.0072(゜C

m°1)を得た.

認
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　本モデルでは初期条件として,1992年10月10日の氷体内の温度分布,積雪層の厚さと

密度が必要となる.積雪層の厚さは観測結果から,以下のように高度に依存するとした.

x≧5500　　js　°　O.004G　-　5600)十〇.6
x<5500 =0.2

(5-1)

ここで,xは標高(m),吠は計算開始日(1992年10月10日)における積雪の厚さ(m)である

(図5-2).
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図5-2　1992年10月10日の小ドンケマディ氷河における積雪深の実測値(◇)

とモデルにおける初期値(実線).

　式(5-1)によると,小ドンケマディ氷河の最高地点(5926　m)では積雪層が1.9mあることにな

る.積雪の密度は400(kg　m゛3)で均一とした.積雪層が厚い場合,計算開始直後に急速に圧

密することになるが,高い標高での積雪密度に関するデータがないので積雪層内の初期密度

は一定と仮定した.

　氷体温度は1992年10月10日の5600　mの地点における氷体温度の深さ分布(表面,1,2,

4,8,16　m,　図(3-5)を内挿し,0.5m毎の温度を求めた.16mから20mの温度は8mと16

お



チベ分ヽ高臍にお/六5瀬希状冴の貧蘆安丈

mの温度勾配をそのまま外挿することで求めた.20m深での氷体温度を一定とすることで,

下部の境界条件とする.他の標高の氷体温度については,氷体温度の高度減率を気温のそ

れと同じ0.0072(゜C　m'1)として各標高における氷体温度の初期値を決めた.

5.2.観測データとの比較

　図5-3は1992年10月から1993年9月にかけて5600m地点で観測したアルベドとモデ

ルによる計算値を比較したものである.
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図5-3　1992年10月から1993年9月にかけて小ドンケマディ氷河5600　m　地

点にて観測したアルベド(実線)とモデルによる計算値(+).

モデルではアルベドを表面の積雪密度から推定しているため,スパイク状の細かな変化は再

現できていない.また,モデルでは汚れの効果を考慮していないため,砂塵の供給によるもの

と考えられる4月から5月にかけての大きなアルベドの低下も再現できていない.しかしながら,

期間を通してのアルベドの変化はおおむね再現できている.図5-4は1993年の融解期間中

に,5500,5600,5700　m　の各地点にて得られたアルベドの観測値とモデルによる計算値を比

較したものである.
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図5-4　1993年5月から9月にかけて小ドンケマディ氷河5500,5600,5700　m

にて観測したアルベド(◇)とモデルによる計算値(実線).

5月終わりに各地点で見受けられるアルベドの急激な低下がモデルでは再現できていないも

のの,その他の時期の各高度におけるアルベドの変化は概ね再現できている.

　図5-5は5600　m地点における氷体温度(表面,2m,8m)の季節変化とモデルによる計算

値を比較したものである.

4j



0
　
4

　
(
ハ
)
o
)

　
　
　
一
　
　
　
一
　
　
　
一
　
　
　
`

Φ
』
コ
i
』
Φ
a
E
S
宍
)
一

10

15

0
　
5
2
　
2

-30

チベタ/ヽ/跡漂にお/力5乖准放河の貧蘆旋吏

O　　N　D　　J　　F　　M　A　M　　J　　J　　A　S
　　　　　　　　1992　　　　　　　　　　1993

図5-5　1992年10月から1993年9月にかけて小ドンケマディ氷河5600　m　地

点にて観測した氷体温度(表面(△),2m(×),8m(○))とモデルによる計算値(各

実線).

表面温度も含め,各深さにおける温度変化をモデルが再現していることがわかる.

　モデルがアルベドと氷体内温度の観測値をよく再現していることは,本モデルが表面状態,

熱収支,氷体内の伝導熱輸送をよく再現していることを意味している.

　図5-6は1992年10月10日からの1年間に,5500,5600,5700　m　の各地点にて得た表

面レベルと氷面レベルの観測値とモデルによる計算値を比較したものである.
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図5-6　1992年10月から1993年9月にかけて小ドンケマディ氷河の5500,5600,

5700　mの三高度での表面レベル(×)と氷面レベル(▲)の観測値とモデルによる

出力値(実線).

各図とも,計算開始時の氷面レベルを基準としている.冬期の降水量は5600　m地点の表面

レベルの変化から推定したため,モデルによる5600　m地点の表面レベルの変化は観測と非

常によくあっている.一方,5500,5700　m地点での表面レベルの変化は,気温の高度減率と

それに伴う降雪量,融解量,表面状態の違いから計算しているが,現実の表面レベルの変化

を概ね再現している.特に融解期における5500m地点の表面レベルの低下が再現できてい

ることは裸氷が表面にあらわれることによるアルベドの急激な低下(図5-4)とそれに伴う融解量

の増加を本モデルがよく再現していることを意味している.

　3章で議論した5600　m地点における質量収支の構成要素を本モデルにて再検討すると,



図5-7に示したような結果となる.

表面
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チ仰靭訪必鯖蹄嗜蘆鼓

図5-7小ドンケマディ氷河5600　m　地点における,1993年5月28日から9月

11日にかけての質量収支を構成する要素の概念図(モデルによる計算値).

　降雪,降雨量は図3-8と変わらないが,融解(360→400),蒸発(50→20),質量収支(250→

210),再凍結(190→160),流出(210→280)で(前者は図3-8:観測結果,後者は図5-7:モデ

ルによる計算値;単位はすべてmm　w.e.),それぞれ30~70　mm　w.e.程度の違いがでており,

モデルでは融解･流出を若干多めに見積もる傾向がある.一方,1992年の融解期を対象に

大野･大畑(1994)が熱輸送のみを取り扱ったモデルを用いておこなった計算では,同氷河の

5600　m地点において,融解(1180),蒸発(74),再凍結量は(130),流出(1050)といった結果

が得られており,本研究における計算期間の結果とは大きく異なる.しかしながら,図3-1に示

した表面レベルの変化(レベルの低下量は1992年,1993年ともに同程度)や気温のデータ

(5600　m　地点における6-8月の平均値.1992年は-0.8゜C;1993年は-1.0゜C)から,1992年

融解期に1993年融解期の2倍以上の融解があったとは考えにくく,大野･大畑(1994)の計算

では融解･蒸発を過大評価していると考えられる.表5-1に1993年融解期間中(6月から8月)

の5600　m　地点における熱収支要素をまとめた.

4



チベタ/ヽ涛冪に糾力5乖准放房の貧蘆宸支

表5-11993年6月1日から8月31日の3ケ月についてモデルによる,小ドン

ケマディ氷河･5600　m　地点における熱収支各要素の日平均値.

熱収支の各要素 (W　m'2　day4)

全放射収支 21.1

短波放射収支 57.6

長波放射収支 -36.6

顕然輸送量 3.1

潜熱輸送量 -8.3

氷体内伝導熱輸送量 0.1

融解熱量 16.2

　表からは,氷河上での融解がほとんど放射によってもたらされていることがわかる.熱収支に

おいて放射の占める割合が大きく,顕熱輸送量の寄与が小さいことは,日射の強い中低緯度

の氷河の特徴といえる(ag　Ohata　and　Higuchi,　1980;　'lakaha8hi　g　�,,1989).また,潜

熱(蒸発)輸送量による熱の放出が多い点も乾燥域における氷河上の熱収支の特徴といえる

(Ohno　d　al,　1992).

　図5-8は1992年10月10日から1993年9月11日にかけてステーク観測によって得た

質量収支と同期間のモデルによる計算値を比較したものである.
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図5-8　1992年10月10日から1993年9月11日にかけて小ドンケマディ氷河

にてステーク観測によって得た質量収支(◇)と同期間のモデルによる肝算値(実

線).

ステーク観測,モデルの出力値ともに,質量収支には表面レベルの変化だけではなく,上積

氷の変化も考慮されている(式3･1).高標高での観測がないものの,氷河全体にわたり質量収

支が概ね再現できていることが見て取れる.

　図5-9は1992年10月10日から1993年10月9日にかけてのモデルによる質量収支各

要素の高度分布である.
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図5-9小ドンケマディ氷河における1992年10月10日から1993年10月9

日にかけてのモデルによる質量収支各要康の高度分布.降雪(●),質董収支

(◇),再凍結(○),蒸発(十),流出(◆),融解(×).

降雪量は5700　m付近から下で雨として降る分が増えるため,緩やかながら標高が下がるとと

もに減少する.再凍結量は5600　mから5700　m　にかけて多く,表面で生じる融解水が再凍結

によって氷河に取り込まれ,流出が制限されている様子が見て取れる.高標高では浸透水(融

解水と降雨水の和)そのものが少ないために,再凍結量も減少する.最低高度では流出量が

融解量を上回っているが,これは降雨が流出に寄与しているためである.蒸発量は高度によら

ずほぽ一定である.モデルによる質量収支各要素の高度分布は,観測結果の解析によって

得た再凍結過程の高度分布の特徴(3.4.節)をよく再現している.

　涵養や消耗など,質量収支に関する要素の氷河の単位面積当たりの値y｡は各高度におけ

る値λ,その高度xを中心とする高度幅50mでの面積凡(km2,図3-9)と氷河全体の面積

再(1.77　km2)から求めることができる.
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(5-2)

1992年10月10日から1993年10月9日の1年間についてモデルによって得た,小ドンケ

マディ氷河の単位面積当たりの質量収支各要素を表5-2にまとめた.

表5-2　1992年10月10日から1993年10月9日の1年間についてモデルに

よって得た,小ドンケマディ氷河の単位面積当たりの質量収支各要素.

質量収支の構成要素 (mm　w.e.)

降水量(馬) 670

降雪量(R) 630

降雨量(鳥) 40

融解量(ら) 470

蒸発量(α｡) 70

再凍結量(九十九) 110

流出量(w,) 400

質量収支(み) 200

3章では消耗域における融解水の観測結果がなかったために,涵養域に限定して再凍結の

影響評価を行ったが,モデル計算によって氷河全体での質量収支各要素の割合を示すこと

が可能になった.表から,内部での浸透水の凍結が無視できる温暖氷河の場合,そのまま流

出してしまっていたであろう降雨水と融解水(合計510　mm　w.e.)の22%に相当する量の水が

再凍結によって氷河内に固定され,流出しないことがわかる.また,蒸発が氷河からの損失量

(蒸発十流出)の15%程度を占めており,0hno　d　aZ　(1992)が指摘した,大陸性気候の氷河

質量収支における蒸発の重要性を改めて確認した.

招
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6.チベツト高原における氷河質量収支の特徴と気候変化に対する応答

　本章では,4,5章にて構築･検証をおこなった質量収支モデルを用い,少降水･寒冷といっ

た大陸性気候とモンスーンの影響による夏期涵養の影響をうけているチベット高原の寒冷氷

河が,どのようにして少降水環境下でその氷体を維持しているかについて検討する.さらに,

気候変化に対する感度実験をおこない,これまでの研究によって明らかにされてきた,世界各

地の氷河質量収支の感度との比較をおこう.

6.1.夏期涵養寒冷氷河の質量収支の特微

　計算期間は5章(モデルの検証)と同期間の1992年10月10日から1993年10月9日ま

での1年間である.入力データも5章と同じものを用いた(図5-1).チベット高原は少降水･寒

冷といった大陸性気候の特徴のほかに,モンスーン気候の影響により,夏期に降水が集中す

る.表面レベルの変化(図3･2)にもこのことが現れている.そこで,夏期涵養の影響を評価する

ために,入力データの降水量について冬期(1992年10月から1993年3月)の半年と夏期

(1993年4月から9月)の半年を入れ替え,年降水量は同じまま,仮想的に冬期涵養の気候を

設定し,夏期涵養と比較する.降水の有無は日射量の強弱にも影響を与えると考えられるが

(例えば,冬期涵養の場合,夏期の日射は夏期涵養の場合よりも強いと予想される),ここでは

降水以外の入力値は夏期涵養と同じと仮定した.一方,3,5章でも述べたように,小ドンケマ

ディ氷河では融解水が再凍結過程によって再び氷河に取り込まれ,氷河からの損失が制限さ

れている.本数値実験では再凍結過程が氷河質量収支に与える影響を議論するために,温

暖氷河での質量収支を以下の条件で計算し,寒冷氷河と比較する.

　1.初期条件の氷体温度は氷面から深さ20m(下部境界,ら)までO゜Cとする.

　2.熱収支については寒冷氷河と同様とし,再凍結量も計算する.

　3.ただし,再凍結した水は下流へ流出し,質量収支には寄与しないとする.
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チベ分ヽ高臍にお防5乖漸劣冴のf蘆夜支

　夏期涵養(S)と冬期涵養(W),寒冷氷河(C)と温暖氷河(T)の4つの組み合わせについて,質

量収支の高度分布を図6-1に示す.
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図6-1夏期涵養寒冷氷河(SC,◆),夏期涵養温暖氷河(ST,◇),冬期涵養寒

冷氷河(WC,●),冬期涵養温暖氷河(WT,0)の年間質量収支の高度分布.

図からは寒冷氷河(C)と温暖氷河(T)の違いに比べ,夏期涵養(S)と冬期涵養(W)の違いが極

めて大きいことがわかる.図6-1の質量収支の高度分布を小ドンケマディ氷河の面積分布(図

3･9)で重み付けした場合(式(5-2)),氷河の単位面積当たりの年間質量収支と平衡線高度は

表6-1のようになる.
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チベタ/ヽ滴漂にお吠5凛凛状河の貧蘆宸支

表6-1夏期涵養寒冷氷河(SC),夏期涵養温暖氷河(ST),冬期涵養寒冷氷河

(WC),冬期涵養温暖氷河(WT)の質量収支の高度分布(図6-1)を小ドンケマディ

氷河の面積分布(図3-9)で重み付けした氷河の単位面積当たりの年間質量収支

と平衡線高度.

氷河のタイプ 質量収支(mm　w.e.) 平衡線高度(m)

夏期涵養寒冷(SC) 200 5560

夏期涵養温暖(ST) 80 5570

冬期涵養寒冷(WC) -260 5730

冬期涵養温暖(WT) -420 5800

図6-1からも予想される通り,小ドンケマディ氷河の面積分布をそのまま適用すると,夏期涵養

氷河の質量収支が正であるのに対し,冬期涵養氷河の質量収支は大きな負になる.冬期涵

養の場合,降水のほとんどが冬期に集中するために,すべての降水が降雪として降り,その分

の涵養量は増加する.にもかかわらず図6-1や表6-1のような結果になるということは,少降水

環境のチベット高原では夏期涵養であるがゆえに現在の高度に氷河が存在していることを意

味している.つまり,少降水環境の冬期涵養気候の場合では,より寒冷な気候ないしはより高

標高にしか氷河は存在できないことを意味している.

　降水の集中する季節の違いが氷河の質量収支にいかなる影響を与えているかをみるために

夏期涵養寒冷氷河と冬期涵養寒冷氷河について,気象条件が同じ標高(5600　m)地点にお

ける表面レベルと氷面レベルの変化を比較した(図6-2).
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　　1992　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　　1993

図6-2夏期涵養氷河と冬期涵養氷河の5600　mにおける表面レベル(黒実線:

夏期,灰色実線:冬期)と氷面レベル(破線:夏期,点線:冬期)(a)と表面アルベド

(黒実線:夏期,灰色実線:冬期)(b).

冬期涵養氷河では降水のほとんどが寒冷な冬期に降るために,最大積雪深は2mを越える.

ところが融解期になると表面は融解によって―方的に低下し続け,8,9月には裸氷が表面が

あらわれ融解は加速する.一方,冬期涵養氷河では表面レベルが低下し続ける6,7月に,夏

期涵養氷河ではたびたび降雪による表面レベルの上昇がみられ,降水時期以外の気象条件

は同じであるにも関わらず,夏期涵養氷河の融解が少ないことがわかる.融解期のアルベド変

化を見ても,冬期涵養氷河では6から7月にかけてアルベドが低下する一方であるのに対し,

夏期涵養氷河では融解期間を通じて高い値に維持されていることがわかる.これらのことから,

夏期涵養による融解期間中の降雪が,表面アルベドを高い値に維持し,融解を制限している

ことがわかる.

認



チベガヽ涛凛/ご.お/力5乖准放房の貧蘆収丈

6.2.気象要素の変化に対する氷河質量収支の応答

　前節にて少降水気候のチベット高原の氷河が,夏期モンスーンの影響を受ける夏期涵養型

であるが故に現在のような規模での存在が可能になっていることを示した.図6-1中,平衡線

付近の質量収支の高度に対する傾き(高度勾配)は夏期涵養(780~880　mm　w.e./100m)が

冬期涵養(250~270　mm　w.e./100m)に比べ大きい.夏期涵養ではないが,1年を通して涵

養され,消耗条件の季節変化が乏しい熱帯地域の氷河についても同様に質量収支の高度勾

配が大きくなりうることがKa8er　daZ(1996)によって示されている.質量収支の高度勾配が

大きいほど,気温の変化に対する応答がより敏感であることが知られているが(a鳶Kuhn,

1980;　1984;　Oerlelnan8　and　Hoogendoorn,　1989),本節では夏期涵養氷河の質量収支が

気温だけでなくその他の気象要素の変化にどれだけ敏感に応答するかを確認するために,冬

期涵養氷河と比較した感度実験をおこなう.入力データは前節で使用したものと同様で,再凍

結過程のある寒冷氷河についてのみ取り扱った.前節に示したように降水の集中する季節を

入れ替えるだけで,結果としての年間質量収支は大きく変わる(表6-1).正の収支からの応答

(夏期涵養)と負の収支からの応答(冬期涵養)を一列に比較することには問題があると考え,以

下の手順による感度実験をおこなった.

1.夏期涵養･冬期涵養それぞれについて,年間質量収支の面積平均値がO　mm　w.e.にな

　　るように年平均気温を変化させる.

2.上記のように決めた気象状態から,それぞれの気象要素を1年を通じて変化させ,年間

　　質量収支の面積平均値を-100　mm　w.e.だけ変化させる変化量を求める.

気象要素ではないが,質量収支に大きく影響すると考えられるアルベドについても同様の計

算をおこなった.この際,アルベドは積雪表層の密度から得られるが,計算中に強制的に変化

認
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させた.小ドンケマディ氷河の5600　m　地点における各気象要素の年平均･合計値,夏期涵

養氷河･冬期涵養氷河の質量収支をO　mm　w.e.にするための気温,それぞれの氷河の質量

収支を-100　mm　w.e.だけ変化させる気象要素の変化量を表6-2にまとめた.

表6-2小ドンケマディ氷河5600　m地点の各気象要素の年平均･合計値(1列目).

夏期涵養氷河･冬期涵養氷河の質量収支がO　mm　w.e.になるための気温(1行

目)と年平均気温からのずれ(2行目).それぞれの氷河の質量収支を-100　mm

w.e.だけ変化させる気象要素の変化量(2,3列目).

各要素の年平

均･合計値

夏期涵養型 冬期涵養型

質量収支をOにする気温(゜C) -9.86 -10.93

年平均気温からのずれ(゜C) 十〇.39 -0.68

気温(゜C) -10.25 十〇.20 十〇.27

アルベド -0.019 -0.017

降水量(mm　w.e.) 672 -73 -75

日射量(W　m'2) 240 十39 十24

相対温度(%) 77.9 十4.8 十6.1

風速(m　8‘1) 4.1 -2.8 -1.6

表から氷河質量収支が,夏期涵養･冬期涵養を問わず,アルベドの変化に極めて敏感である

ことが伺える.これは,融解熱がほとんど放射収支によって占められていることからもわかる(表

5-1).この地域における長期的な気象データはほとんどなく,気象要素の年々変動の変動幅

について論じることはできない.しかし,年平均気温が0.3゜C程度変化することは,降水量･日

射量･湿度がそれぞれの年平均値に対して10%以上変化する可能性よりも十分あり得ると考

えられる.このことから,質量収支に対する気温の影響はほかの気象要素に比べて大きいとい

える.気温の上昇は融解の増加のみならず,降雪量の減少と降雪が果たしていた高アルベド

S
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の維持効果を低減させ,さらなる融解を引き起こしている.表中,降水量の減少はその約1.3

倍に相当する質量収支の減少をもたらす.これは氷面上の積雪が減ることで低アルベドの裸

氷が表面にあらわれる時期が早まるためと考えられる.また,相対湿度の変化が質量収支に

与える影響も比較的大きいが,これは蒸発による潜熱輸送量が放射収支に次いで,熟収支の

中で大きい要素であることによると考えられる(表5-1).

　気温の変化に対する質量収支の感度を,夏期涵養と冬期涵養とで詳しく比較するため,年

間質量収支がO(mm　w.e.)となる年平均気温(表6-2参照)から,気温のみを変化させた場合

の年間質量収支の変化を図6-3に示した.
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図6-3年間質量収支がO(mm　w.e.)となる年平均気温から気温のみを変化させ

たときの夏期涵養(実線)と冬期涵養(破線)の氷河の単位面積当たりの年間質量

収支.

この図より,2゜Cの気温上昇では,それぞれの平衡状態から,冬期涵養型氷河では-800

(mm　w.e.)程度であるのに比べ,夏期涵養型氷河では-1300(mm　w.e.)となる.このことを前

M
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節の結果と合わせると,チベット高原の気候は夏期涵養であるが故に現在の氷河規模が維持

されている一方で,気温が大きく上昇した場合,夏期涵養のために氷河規模が冬期涵養の場

合より大幅に小さくなることを示している.夏期涵養型氷河の質量収支は気温が上昇すると,

消耗の増加と涵養の減少が同時に生じるため,冬期涵養型氷河よりも敏感に反応すると指摘

されていた(上田,1983).Fujita　g　aZ　(1997)は夏期モンスーンの影響を強く受けているヒマ

ラヤにおける,1974年から1994年にかけての氷河の縮小を観測し,世界の他の地域におけ

る氷河の縮小と比較をおこない,ヒマラヤにおける氷河縮小が他の地域の氷河よりも速い傾向

にあることを指摘し,その原因が夏期に涵養を受けていることにあると考察している.本節の結

果はこれらの研究結果を裏付けるものである.

　平衡線付近の質量収支の高度に対する傾き(図6･1)は夏期涵養型と冬期涵養型との違いが

顕著であるが,同じ夏期涵養型ないし冬期涵養型の中で比較すると,その差は僅かながら,

寒冷氷河の方が温暖氷河よりも高度勾配が大きい.質量収支の高度勾配は気温変化に対す

る感度を示唆しており,高度勾配の違いは寒冷氷河の方が気温変化に対して敏感であること

を意味している.この僅かな違いは,寒冷氷河においては再凍結過程によって氷面が上昇す

るために,氷面が表面に表れる可能性が温暖氷河よりも高いためであると考えられる.再凍結

過程を考慮しないと気温変化に対する寒冷氷河の感度を過小評価してしまうことがわかる.再

凍結過程が生じている面積が広大な極北地域では,この僅かな感度の違いも無視できないと

考えられる.

6.3.気象要素の変化に対する氷河質量収支の応答の季節依存性

　前節では,各気象要素を1年間を通して一律に変化させた場合の氷河質量収支の変化に

ついて議論した.全球気候モデルによる研究によると,温暖化は1年を通して一律に生じるの

ではなく,例えば北極圏などでは冬期の気温上昇が予測されている(ag　Han8en　討豆,

1981;　Cao　d　aZ,1992;　Manabe　g　aZ,1992).また本研究の観測値には,冬期における短

g



チベタ/ヽ涛冪にお/プ･ぶ乖漸汝河の貧蘆寂支

期間の気温上昇(図5-1)や砂嵐などによる春先のアルベドの低下(図5-3)などがみられる.

　このような短期間の気象要素の変化が質量収支にどの程度の影響を及ぽすのか?また,質

量収支が受ける影響は変化が与えられる時期によって違いはあるのか?を明らかにするため

に,夏期涵養･冬期涵養それぞれについて,年間質量収支O　mm　w.e.をもたらす気象状態

(表6･2)から5日間だけ気温(十1°C),アルベド(-0.2),日降水量(十10　mm)をそれぞれ変化さ

せ,これらの変化が加えられる時期によって,年間質量収支がどれだけ変化するかをみた(図

6-4).
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図6-4夏期涵養氷河(実線)と冬期涵養氷河(破線)に,短期間(5日間)の気温･

アルベド･降水の変化が与えられた場合の質量収支.横軸は5日間だけ気温

(+1°C),アルベド(-O.2),日降水量(十10　mm)の変化を与えた時期.縦軸は計算

終了日(1993年10月9日)における氷河の単位面積当たりの年間質量収支.

図中,横軸は5日間の変化を与えた時期,縦軸は計算期間の終わり(10月9日)における質

量収支の面積平均を示している.夏期涵養･冬期涵養いずれの場合も,冬期の気温･アルベ

J7
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ドの変化は質量収支にほとんど影響しない.しかし,5日間の十1　°C　の気温上昇は年平均気

温にすれば,十〇.014･Cの変化であるにも関わらず,夏期における気温上昇は質量収支を-

50　mm　w.e.も変化させる.融解期間中の砂嵐などによるアルベドの低下は,仮にそれがわず

かな期間であっても,融解が進むことにより裸氷が表れ表面状態が大きく変わり,質量収支は

大きな負の値をとる.夏期涵養氷河における降水量の影響は5日間で付加される十50　mm

w.e.よりも多い質量収支の増加をもたらすが,季節による違いはさして大きいとはいえない.と

ころが冬期涵養氷河の場合,夏期に付加された十50　mm　w.e.の降水は最大で4倍を越える

240　mm　w.e.もの質量収支をもたらす.冬期涵養氷河では,融解期に裸氷が表面に露出して

いる間,アルベドは低い値を維持し続けるが,このときに降雪があるとアルベドが高くなり,それ

以降の融解が抑制され大きな正の収支をもたらす.このことは,夏期涵養による高アルベド維

持と融解抑制の効果が,氷河の質量収支を正に保つ過程を端的に示している.

6.4.世界の氷河との比較

　これまでの節でチベット高原の氷河は夏期に涵養されるが故に,融解期におけるアルベドが

高い状態に維持され融解が抑制されることで,現在の氷河規模の維持が可能になっているこ

とを示した.その一方で,気温変化に対する感度は夏期涵養の方が敏感であることを指摘した.

また,Fujita　ez以(1997)は,モンスーンの影響下にあるヒマラヤの氷河の1970年代以降の

縮小が,世界の他地域における氷河の縮小に比べより進んでいることを指摘している.本節で

はモデルによる数値実験によって,チベット高原における氷河の気候にたいする感度(気候感

度)を世界の氷河と比較し,夏期涵養がどの程度,氷河の気候感度に影響を与えているかに

ついて議論する.

　気侯感度を世界の他の氷河と比較するためには,同じ条件下(例えば気温上昇や降水量増

加など)で比較する必要がある.0erleman8　and　Fortuin　(1992)は本研究におけるモデルと

同様な構造の熟収支一質量収支モデルを用い,世界の12の氷河(表6-3)について気温変化

認
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に対する氷河質量収支の感度を求め,比較検討を行った.本節では世界の氷河とチベット高

原における氷河質量収支の気候感度を比較するために,彼らがおこなったものと同様の感度

実験をおこなった.

表6-3　0erleman8　and　Fortuin　(1992)が対象とした世界各地の氷河.

Name　　of

lacier

Latitude Longitude Highe8t

ltitude

Lowe8t

ltitude

Country

White 79°27'N 90°40'W 1780 80 Canada

Devon 75°25'N 83°15'W 1890 0 Canada

Enga 66°39'N 13°51'E 1594 40 Norway

Alfot 61°45'N 5°39'E 1380 890 Norway

Nigard8 61°43'N 7°08'E 1950 355 Norway

Henstugu 61°34'N 8°26'E 2130 1470 Norway

Peyto 51°40'N 116°32'W 3190 2130 Canada

Hinterei8 46°48'N 10°46'E 3710 2426 Au8tria

Rhone 46°37'N 8°24'E 3620 2180 Swiss

Grie8 46°26'N 8°20'E 3370 2389 Swi8s

Tuyuk8u 43°03'N 77°05'E 4219 3414 CIS

Abramov 39°38'N 71°36'E 4960 3620 CIS

　感度実験はa)気温のみを十1･C上昇,b)降水量のみを10%増加,c)気温十1･C上昇と

降水量10%増加の3例についておこない,本研究におけるチベット高原の氷河に関する結果

(夏期涵養(S)と冬期涵養(W))と比較した(図6-5).図中,世界の12の氷河の気候感度は

Oerleman8(1998)から読みとった.
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図6-5世界の12の氷河の気候感度(●;Oerleman8(1998)より)と本研究にお

ける夏期涵養(十,S)と冬期涵養(十,W)の気候感度の比較(気温変化のみa,降

水変化のみb,気温変化と降水変化c).各図の実線はOerleman8(1998)が示

した12の氷河に対しての対数近似曲線｡b)の破線は年間降水量の10%(数値実

験における増加分)を示す直線.

図6-5a中,冬期涵養氷河の気温上昇に対する気候感度は他地域の氷河に対する近似曲線

に一致しているが,夏期涵養氷河のそれは大きく下回っている.このことは夏期涵養氷河が他

地域の氷河に比べ気温の上昇に対して敏感にその質量を失ってしまうことを意味している.一

方,降水量に対する質量収支の応答は,年降水量が4000　mm　w.e.までの氷河では,降水量

の増加分(破線)よりも多い収支が得られている(図6-5b).0erleman8(1998)はこの結果につ

卯
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いて,降水(降雪)によってアルベドが高くなることで,融解抑制効果が影響していると述べてい

る.気温上昇と降水増加を同時に与えた場合(図6-5c),夏期涵養氷河は冬期涵養氷河も含

めた他地域氷河の気候感度の傾向から大きくはずれ,気温の上昇に対してより敏感に応答し,

その質量を失う.

　この結果はFujita　daZ(1997)が観測結果をもとに指摘した,夏期涵養型氷河の縮小速度

が他地域の氷河に比べて早いとの事実を裏付けるものである.Meier(1984)によれば,アジ

ア高山域に分布する氷河面積は南極･グリーンランド両氷床をのぞいた山岳氷河･氷帽全面

積の約20%を占め,その大部分は夏期モンスーンの影響を受けている.以上のことから,これ

までの山岳氷河･氷帽の縮小による海水準上昇への寄与に関する研究では(e.g　Meier,

1984;　Oerleman8　and　Fortuin,　1992;　Kuhn,　1993;　Dyurgerov　and　Meier,　1997a;

1997b;　Cogley　and　Adam8,　1998),夏期涵養氷河の海水準上昇への寄与を過小に見積も

っていた可能性がある.
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7.結論

　本研究では,チベット高原中央部に位置するタングラ山域の小ドンケマディ氷河にて,1992

年10月から1993年10月にかけて質量収支に関する観測をおこなった.そして,同氷河の

5600　m地点における質量収支を解析し,以下のことを明らかにした.1992年10月からの1

年間の年降水量の約75%が夏期の3ケ月に降った.この夏期の降水のうち約8%が降雨とし

て,残りが降雪として降った.同地点では降雪量の約77%に相当する融解が生じたと推定で

きた.一方で,氷河氷体が冬期に冷却されているため,融解水と降雨の和である浸透水の約

45%が積雪層と氷河氷体との境界面で再凍結し,上積氷として氷河に再び取り込まれている

ことを明らかにした.この再凍結過程によって,氷河からの流出が大きく制限されていることを

示した.

　本研究で構築したモデル(後述)を用い氷河全体に関して評価したところ,浸透水(融解水と

降雨の和)の約20%が再凍結過程によって流出せずに再び氷体に取り込まれていることを明

らかにした.以上の解析により,寒冷氷河の質量収支を評価･推定する際には融解期の表面

熱収支だけでは正確な質量収支･消耗を得られないことを示した.

　観測結果を基に構築した質量収支モデルを用い,チベット高原における大陸性寒冷氷河の

質量収支の特性に関する数値実験的研究をおこなった.その結果,少降水の環境であるチ

ベット高原上に,現在の規模の氷河が存在しているのは,降水が融解期である夏期に集中し

ていることが大きく寄与していることを明らかにした.夏期の降水の大部分が降雪として降り,

表面のアルベドが高く維持されることにより融解が制限され,低アルベドの裸氷が表面にあら

われないことを示した.仮にこの氷河が同程度の年降水量が冬期に集中する冬期涵養型氷

河であったとしたら,氷河はより高い標高でなければ存在できないことを示した.

　本研究によって,チベット高原の比較的降水量が少ない環境下にある大陸性寒冷氷河は,

融解期である夏期に降水が集中することで現在の規模を維持できていることを明らかにした.

その一方で,夏期涵養氷河は冬期涵養氷河に比べ,同じだけの気温上昇に対してより大きな

g
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負の質量収支となることも明らかにした.冬期涵養氷河での気温上昇がそのまま融解量の増

加になる一方で,夏期涵養氷河では,高アルベドの維持に寄与していた降雪が気温の上昇

によって降雨として降り,表面アルベドが低くなることによって融解が冬期涵養氷河よりも加速

度的に進むためである.

　一方,同じ夏期涵養型ないし冬期涵養型の中で比較すると,その差は僅かながら,寒冷氷

河の方が温暖氷河よりも気温変化に対して敏感である.この違いは寒冷氷河においては再凍

結過程によって氷面が上昇するために,氷面が表面に表れる可能性が温暖氷河よりも高いた

めであると考えられる.再凍結過程を考慮しないと気温変化に対する寒冷氷河の感度を過小

評価してしまうことがわかる.再凍結過程が生じている面積が広大な極北地域では,この僅か

な感度の違いも無視できないと考えられる.

　地球温暖化や海水面上昇の問題が関心を集めはじめた1980年代以降,南極やグリーンラ

ンドの氷床を除く世界各地の山岳氷河や氷帽の縮小が,海水の増加にどの程度寄与してい

たかといった見積もりが数多くなされてきた.しかしながら,これまでの研究は古くから欧米で

行われてきた冬期涵養氷河に関する知見をもとにおこなわれており,夏期涵養の影響を強く

受けているアジア高山域に広く分布する氷河の海水増加への寄与率について,過小評価さ

れている可能性が本研究によって示された.

　アジア高山域全体の氷河の海水増加への寄与率を正確に見積もることは重要な課題である

が,同地域における氷河の質量収支･長期変動･動力学に関する観測･研究は,欧米の氷河

に比べると極めて少ない.同地域における氷河台帳(インベントリー)すら整備されていないの

が現状である.今後は衛星写真や航空写真を用いた広域での現在の氷河規模の把握と(最も

古い航空写真がある)1960年代以降の氷河変動(氷河の縮小量)の算出が,過去を把握する

研究として最も重要である.また,将来予測の観点からは,全球気候モデル(GCM)を用いた

アジア高山域における気候変化の予測と,その変化に氷河の質量収支とその規模の変動が

どのように応答するかについて,広域にわたって評価する研究が課題となるであろう.
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チベタ/ヽ高臍にお/力5凛漸汝冴の貧蘆攻支

:蒸発量(mm　w.e.).

:融解量(mm　w.e.).

:1日当たりの融解量(mm　w.e.　day°1).

:アルベド計算における仮想的積雪層単位厚さあたりの光の減衰率(m'1).

:小ドンケマディ氷河の面積(1.77×106　m2).

:小ドンケマディ氷河の標高x(m)(50m高度毎)における面積(m2).

:質量収支(mm　w.e.).

:積雪層内の熱伝導計算における計算間隔(0.1m).

:アルベド計算における仮想的積雪層単位厚さあたりの光の反射率(m°1).

:下向き短波放射量と快晴日の全天日射量との比.

:空気の定圧比熱(1006　J　kg'1　K`1).

:氷の定圧比熱(2009　J　kg'1　°C`1).

:バルク係数(0.002,無次元).

:下向き長波放射計算の際の雲の効果を現す係数.

:快晴日の全天日射量計算の際の係数.

:大気上端における水平面日射量の計算の際の係数.

:大気上端における水平面日射量の計算の際の係数.

:積雪層の厚さの初期値(m).

:飽和水蒸気圧(hPa).

:雪一氷境界面における再凍結量(mm　w.e.).

:積雪層に保持されている水(間隙水)の凍結量(mm　w.e.).

:快晴日の全天日射量計算の際の係数.

:相対温度(無次元).
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チベタ/ヽ涛漂にお防5兼凛絢琴岬貧蘆症jを‘

:大気上端における水平面日射量の計算の際の係数.

:氷体内伝導熱輸送量(W　m°2).

:顕熱輸送量(W　m'2).

:融解に用いられる熱量(W　m'2).

:顕熟輸送量(W　m‘2).

:快晴日の全天日射量計算の際の係数.

:積雪層と氷河氷体との境界面(雪一氷境界面).

:アルベド計算における積雪層へ入射する日射フラックス密度(W　m゛2).

:太陽定数(1365　W　m°2)･

:氷体内における正味放射量(W　m'2).

:雪一氷境界面における正味放射量(W　m'2).

:積雪層内における正味放射量(W　m'2).

:アルベド計算における積雪層内の下向き日射フラックス密度O.

:アルベド計算における積雪層内の上向き日射フラックス密度O.

:1年のゐ番目の日を表すパラメータ.

:快晴日の全天日射量計算の際の係数.

:快晴日の全天日射量計算の際の係数.

:アルベド計算における氷の光の吸収係数(10　m'1).

:圧密計算における係数(O.021　m3　kg'1).

:氷の熱伝導度(W　m'1　K'1).

:雪の熱伝導度(W　m‘1　K'1).

:アルベド計算における仮想的積雪層の厚さ(m).

:アルベド計算における仮想的空気層の厚さ(m).
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チベ分ヽ滅贋にお吠5乖漸汝冴の貧f投支

:蒸発潜熱(氷河の表面温度がO°C以下の場合,2.83×106　J　kg'1),

　　　　(氷河の表面温度がO･Cの場合,2.50×106　J　kg'1).

:水の凍結(氷の融解)潜熟(3.34×105　J　kg'1).

:アルベド計算における仮想的氷板の厚さ(m).

:雲があるときの下向き長波放射の日平均値(W　m'2).

:快晴日の下向き長波放射の日平均値(W　m'2).

:快晴日の全天日射量計算の際の係数.

:快晴日の全天日射量計算の際の係数.

:アルベド計算における氷の光の屈折率.

:大気圧(hPa).

:標準大気圧(1013.2　hPa)

:降水量(mm　w.e.).

:降雨量(mm　w.e.).

:降雪量(mm　w.e.).

:浸透量(mm　w.e.).

:飽和比湿(無次元).

:アルベド計算における氷の光の反射率.

:アルベド計算における仮想的氷板の光の反射率.

汀向き長波放射量(W　m'2).

:放射収支(W　m°2).

汀向き短波放射量(W　m‘2).

:表面(Om).

:快晴則こおける全天日射量(W　m'2).
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チベタ/ヽ高臍に方/力5兼漱放廊乙)貧蘆或支

:大気上端における水平面日射量の日平均値(W　m'2).

:アルベド計算における仮想的氷板の比表面積(m2　kg'1).

:アルベド計算における湿雪の仮想的氷板の比表面積(m2　ki1).

:気温(･C).

:露点温度(゜C).

:アルベド計算における仮想的氷板の光の透過率.

:表面温度(゜C).

:雪一氷境界面からの深さz(m)における氷の温度(゜C).

:風速(m　8'1).

:可降水量(m).

:実凍結量(mm　w.e.).

:積雪の体積含水率(無次元,最大0.05と仮定).

:可凍結量(mm　w.e.).

:流出量(mm　w.e.).

:有効水蒸気量(m).

:圧密計算において計算の対象となる積雪層にかかる加重(kg).

:標高(m).

:氷体内の深さ(m).

:氷河の氷体温度の1年間の振幅が0.1･C以下になる深さ(雪一氷境界面から20

mと仮定).

:質量収支構成要素の氷河全体の面積平均値(mm　w.e.)

:小ドンケマディ氷河の標高x(m)における質量収支の構成要素(mm　w.e.)

:表面アルベド(無次元).

:大気の混濁度(0.03).
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チベ外悳孵ごお防5漸劈浹河岬貧蘆攻支

:大気上端における水平面日射量の計算の際の係数.

:赤緯.

:計算対象期間の氷面レベル(雪一氷境界面)の変化(m).

:計算対象期間の積雪層の厚さの変化(m).

:計算対象期間中の雪一氷境界面からの深さz(m)における温度の変化量(゜C).

:射出率(無次元).

:圧密計算における密度ρの積雪の粘性係数(kg　d　m'2).

:圧密計算において積雪密度をOと仮定したときの粘性係数(16　kg　d　m°2).

:アルベド計算における光の減衰係数(m°1).

:積雪層内の熱伝導計算における雪の光の減衰係数(40　m°1).

:積雪層内の熱伝導計算における氷の光の減衰係数(5　m°1).

:円周率(3.142).

:アルベド計算における仮想的積雪層の密度(kg　m'3).

:空気の密度(kg　m°3).

:氷の密度(870　kg　m'3).

:アルベド計算における氷の密度(kgm`3).

:雪の密度(kg　m‘3).

:圧密計算の際の時間りこおける計算の対象となる積雪層の密度(kg　m'3).

:ステファン･ボルツマン定数(5.67×10‘8　W　m'2　K'4)･

:アルベド計算における係数.

:緯度(33　°N).
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Plateau　revealed　by　mass　balance　model.
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