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解 説

チベ ッ ト高原の寒冷氷河 における上積氷の研究1)

藤 田 耕 史2)

要 旨

チベ ッ ト高原上の寒冷氷河の質量収支過程 を明 らかにす るために,タ ング ラ山域小 ドンケマデ ィ氷

河 にて,1993年 のモ ンス ーン期 に観測 をお こなった.こ の氷 河で は氷 河表面が融解 によって低下 す

る際に も,積 雪下の氷面で浸透水の再凍結が生 じ,実 際には消耗 とな らない ことを明 らかに した.こ

の過程 を定量的 に評価す るため に,凍 結量,氷 体 の温度,浸 透水 との関係 を時間的･空 間的に比較 し

た.実 際 に積雪下で凍結す る水の量 は,氷 体の温度 とそこに供給 される浸透水 の量 によって決 まるこ

とがわか った.質 量収支が正 となる涵養域で は,温 暖氷河な ら流 出 して しま う浸透水 の約6割 が再 凍

結 によって流出せず,再 び氷河 に固体 と して取 り込まれるこ とを明 らかに した.
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1.は じめに

対流圏の半分近 くにまで達 しているチベ ット高

原は,地 球の大気循環にとって大 きな障壁 として

存在 し,ア ジアのみならず,世 界の気候に影響を

与えてお り,そ こでの水循環を理解することは地

球科学的に非常に重要である.チ ベット高原には

数多 くの氷河が存在 しているが,降 水･河 川など

の水循環の速さの時間スケールが数日から数十 日

程度であるのに対 し,固 体 として存在 している氷

河は数百年から数千年の時間スケールをもち,高

原上の水循環の中で も特異な存在 となっている.

チベット高原は中緯度(30° ～35°)･高 標高(約

5000m)に 位置してお り,南 東部を除いて大陸性

気候 に支配 されている.こ のため,日 射が強 く,

降水が少ないといった,氷 河が存在する条件とし

ては負の要因が大 きいにも関わらず,多 量の氷体

を維持 している.

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 しているといわれている.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するかを知る

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 じてほぼ0℃ の氷体

をもつ温暖氷河であるのに対 し,チ ベット高原上

の氷河は,南 東部の1部 を除き,氷 体の温度が

0℃ 以下の寒冷氷河に分類される(Huang et al.,
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1982;Huang,1990).寒 冷 氷 河 で は,融 解 水 の

一 部 が冬 の 間 に冷 却 され た氷 体 に接 触 す る こ とで

再 凍 結 を起 こ し,氷 河 の 質量 収 支 に大 き く寄 与 し

て い る こ と が 知 られ て い る(例 え ばBaird et al.,

1952;Koerner,1970;Bazhev,1973;Wakahama

 et al.,1976;Trabant and Mayo,1985;Braithwaite

 et al.,1994).ま た,欧 米 の氷 河 は,通 常,冬 期 の

降 雪 に よ って 酒 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 は,イ ン ド

モ ンス ー ンの 影 響 を受 け る ため に,降 雪･融 解 が

夏 期 に集 中 し,氷 河 の 維 持 機構 で あ る質 量 収 支 過

程 は き わ め て 複 雑 で あ る(Ageta and Higuchi,

1984).こ の よ う に,チ ベ ッ ト高 原 の 乾 燥 した 環

境 下 にあ る寒 冷氷 河 は独 特 の 質 量 収 支 過 程 を持 つ

と考 え ら れ る が,こ れ に関 す る研 究 は具 体 的 な観

測 例 も含 め て,ほ とん どお こ な わ れ て い な か っ

た.

2. 上 積 氷 に 関 す る 観 測 結 果

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,1989年 か ら1995年 まで

の 間,チ ベ ッ ト高 原 中央 部 タ ン グ ラ(Tanggula)

山域(図1)の 小 ドンケ マ デ ィ(Xiao Dongkema

di)氷 河(33°N,92°E,図2)に て,質 量 収 支 の

継 続 観 測 が 行 われ た.小 ドンケ マ デ ィ氷 河 は 高 度

幅5380m～5926m,面 積1.77km2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 な ど

は な く,平 衡 線 は 概 ね標 高5600m付 近 に位 置 し

て い る.質 量 収 支 の 中 で も大 きな割 合 を 占 め て い

る と見 られ る 融 解 水 の 再 凍 結 過 程 を 明 らか にす る

ために,Fujita et al.(1996)は1993年5月28日

から9月11日 にかけてのモ ンスーン期に集中観

測 をおこなった.

図3は5600m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.表 面 レベルは9月 はじめの降

雪 を除けば,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,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

集中的にもたらされ,酒 養と消耗が同時期に生 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

内部での雪から氷への変化は圧密過程 によって深

さ数十m以 深で生 じているが,こ の氷河では酒

図1チ ベ ッ ト高原 タングラ山域(TG)

図2小 ドンケマ ディ氷河.○ は質量

収支観測の ためのス テーク網.

図31992年9月 から1993年9月 にかけての5600m地

点(平 衡線付 近)に おけ る氷 河表 面 レベル(×

と実線)と 積 雪下 の氷 面 レベ ル(▲)の 変 化.

1992年9月1日 の表面 レベル を0と した.
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養域である5700m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 et

 al.,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(superimposed

 ice)が 形成 されていることを示 している.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 面自体が上昇 していることを意

味 している.こ のため,表 面では一見消耗が進ん

でいるように見えるが,実 際の収支は逆に増加 し

ていることがある(Ageta and Fujita,1996).

図4は2高 度(5600,5700m)で 観測 された浸

透水の季節変化である.浸 透水は積雪層中に埋設

したボ トルの重量 を定期的 に量 ることで得 た.

5600m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.5700m地 点では,ほ

とんどの浸透水 は8月 の1ヶ 月間に限られて観測

された.

図5は1992年10月 から1993年9月 の間に観測

された5600m地 点における氷河氷体温度の深 さ

分布の例である.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.

図には示 されていないが,6月 か ら9月 の融解期

を通 して積雪層の温度はほぼ0℃ に保たれ,氷 面

より下の温度は徐々に上昇 した.融 解期中の緩や

かな氷温上昇は,浸 透水が氷面か ら浸透せず,再

凍結する際に生 じる潜熱によってもたらされた と

考えられる.

3.上 積氷の量的評価

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,冷 却された氷体が

浸透水を再凍結によって氷河に固定できる潜在的

な凍結量が以下の式によって計算できる.

(1)

こ こ でrpは 凍 結 量(単 位 はkg m-2で,mm水 当

量 に等 しい),zc(m)は 氷 体 温 度 の1年 間 の振 幅

が0.1℃ 以 下 に な る深 さ(氷 の熱 拡 散係 数1.16×

10-6m2s-1か ら20mと した), Piは 上 積 氷 の 密 度

870kg m-3,cpは 氷 の定 圧 比 熱(2009Jkg-1℃-1),

図41993年5月 か ら9月 にかけての5600m地 点(実

線)と5700m地 点(破 線)に お ける浸透水 の変

化

図5 1992年10月 か ら1993年9月 に

かけての5600m地 点におけ る氷

河氷体温 度 の深 さ分布.温 度 セ

ンサ ー は1992年10月 にセ ッ ト

した ときの位 置 に固定 され てい

るた め,参 考 に表面(▼)と 氷

面(-)の 位 置 を示 してある.
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Lは 水の凍結潜熱(3.34×105Jkg-1),ΔT(z)は

測定期間中の深さz(m)に おける温度変化(℃)

であ る.氷 体 の温度変化か ら得 られ る凍結量

(rp)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.
一方で,図3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｣(ra,

mm水 当量)は 凍結前後の雪 と氷の密度から

(2)

として求 まる.ρiは 上積氷の密度870kgm-3,ρ

sは ピッ ト観測 か ら求めた雪 の平均密度380kg

m-3,ΔIは 測 定期 間中の氷面 レベ ルの変化量

(m)で ある.

例えば,南 極のように氷河氷体が十分に冷えて

いた としても,供 給される水がなければ再凍結は

生 じようがない.こ のため,氷 面への水の供給量

を意味する｢浸 透量｣(ρw)は 上積氷の量的評価

にとって重要である.

4.上 積氷 の時間変化 と高度分布

図6は5600m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.｢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.

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.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.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(5680m)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4に 示 したように,5700m

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5650m付 近 ま

で,浸 透水のほぼ全てが凍結 していたことがわか

る.5650m付 近より下では,浸 透水の供給 は十

分 にあるものの,｢実 凍結量｣は 氷体温度を表す

図6 1993年5月28日 か ら9月17日 までの5600m地

点 に お け る｢実 凍 結 量(▲)｣･｢可 凍 結 量

(○)｣･｢浸 透量(◇)｣の 積算時 間変化.

図7 1993年5月28日 か ら9月11日

にか けての｢実 凍結量(▲)｣･

｢可凍結量(○)｣･｢浸 透量(◇)｣

の高度分布.
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｢可 凍 結 量｣に よっ て制 限 を受 け る.5600m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 う.

5.上 積氷 と質量収支

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,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

について評価 した.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,こ こでは

全ての要素を正の値を持つ ものとして取 り扱 う.

 ある地点における,再 凍結量も考慮した質量収

支b(mm水 当量)は,以 下のように求められる.

(3)

こ こで,ΔSとΔIは 観 測 期 間 中 に お け る積 雪 層 の

厚 さ と氷 面 レベ ル の 変 化 量(m)で あ る.ρsは ピ

ッ ト観 測 か ら求 め た雪 の 平均 密 度380kgm-3,ρi

は上 積 氷 の 密 度870kgm-3で あ る.質 量 収 支(6)

に 関 わ る 降 雪(cs),降 雨(cr),融 解(αm),蒸 発

(αc,流 出 嫁),再 凍 結(ra)の 関 係 は,以 下 の

よ うに 表 現 で きる.

(4)

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(510mm水 当 量)は,Ueno et al.

(1994)が 観 測 した 雨 雪 と気 温 との 関 係 か ら,

5600m地 点 に お い て は降 雪 が470 mm水 当量,降

雨 が40mm水 当 量 で あ っ た と推 定 され る.観 測

に よ っ て 得 ら れ て い る 同 地 点 で の 浸 透 量(久ρw

400mm水 当 量)は,表 面 で の 融 解 量(αm)と 降

雨 量(cr)と の和 に等 しい.

(5)

この ため,融 解 量(am)は360mm水 当 量 と推 定

され る.蒸 発 に よ る消 耗 量(αc)に 関 す る観 測 は

お こ な わ れ な か っ たが,大 野･大 畑(1994)は 数

値 計 算 に よ っ て1992年 の 同 期 間 中･同 地 点 で約

60mm水 当 量 で あ っ た と推 定 して い る.再 凍 結

量(ra)は190mm水 当 量 な の で,同 地 点 に お け

る流 出 量(ro)は210mm水 当 量 と推 定 され,質

量 収 支(b)は240mm水 当 量 と な り,観 測 結 果

(250mm水 当量)と ほ ぼ 一 致 す る(図8).質 量

収支 の う ち約8割 の190mm水 当量 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.ま た,温 暖 氷

河 の 質量 収 支 で は 通常 無 視 さ れ る降 雨 も,浸 透 水

の一 部 と して 正 の 質量 収 支 に寄 与 しうる こ とが あ

る.

図9に5月28日 か ら9月11日 に か け て の 浸 透

量(ρw),質 量 収 支(b),再 凍 結 量(ra)の 高 度 分

布 と高 度50m毎 の 氷 河 の 面 積 分 布 を示 す.同 期

間 の平 衡 線 は5550m付 近 に あ った こ とが わ か る,

浸 透 水 は5750m付 近 まで 生 じて い たが,5650m

付 近 よ り上 で は浸 透 水 の ほ ぼ全 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,5550m以 上 の 滴 養 域 で

の 再 凍結 量･浸 透 量･涵 養 量 を氷 河 の 面 積 分 布 を

考 慮 し て 求 め た と こ ろ,そ れ ぞ れ1.6×10Q,

2.6×105,6,1×105m3と な っ た.滴 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.

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

図8 1993年5月28日 か ら9月11日 にか け て の5600m

地 点 に お け る質 量 収 支 の 各 項 目｡
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下 の よ うに表 さ れ る.

(6)

この氷河が温暖氷河であったなら,同 地点での質

量収支は50mm水 当量,流 出は400mm水 当量

となるところだが,式4と 図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

とはならず,通 常無視されて きた降雨･再 凍結･

流出を考慮する必要がある.こ のことは,チ ベ ッ

ト高原に限らず,世 界の寒冷氷河が海水準に与え

る影響を評価する際,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.

温暖氷河のように滴養域 において数十mも の

積雪層があると,雪 の断熱効果によって冬期の寒

気 による冷却効果が阻まれ,氷 体はそれほど冷え

ない.小 ドンケマディ氷河の滴養域のように積雪

層がわずか数mし かないことは,冬 期に氷体が

より冷却されることを意味 してお り,｢可 凍結量｣

を増 加 させ る方 向 に働 い て い る.し か しなが ら,

薄 い積 雪 層 は ア ル ベ ドの低 い氷 が 表 面 に 出 る チ ャ

ンスが 多 い こ と も意 味 して い る.特 に 日射 が 強 い

チベ ッ ト高 原 で は,裸 氷 が 表 面 に 出 て か らの 融 解

は非 常 に早 く,大 きな負 の 収 支 に な り うる.実 際,

1989年 か ら の 同 氷 河 に お け る 質 量 収 支 の 継 続 観

測 結 果 か ら,負 の 収 支 の年 は 正 の 収 支 の 年 に比べ,

大 きい負 の値 に な る傾 向 が あ っ た(Ageta et al.,in

press).こ の こ と は,チ ベ ッ ト高 原 の 寒 冷 氷 河

が,大 陸性 気 候 の 降水 の少 ない 環 境 下 で 効 率 よ く

水 を固 体 と して 取 り込 んで い る一 方 で,温 暖 化 に

対 して は非 常 に敏 感 で あ りう る こ とを意 味 して い

る.

終 わ りに,こ の 研 究 を進 め る に あ た り,名 古 屋

大 学 大気 水 圏科 学 研 究 所 の 上 田 豊 教 授 に ご指 導 を

賜 った.Cryosphere Research on Qingzang Platea

u(CREQ)プ ロ ジ ェ ク トに 参 加 さ れ た 日本･中 国

の メ ン バ ー の 方 々 に は 観 測･研 究 の み な ら ず,

様 々 な 方面 で ご 支 援･ご 協 力 を い た だい た.記 し

て 心 か ら感 謝 申 し.上げ る.
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