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１．はじめに
東濃地科学センターでは、地表から地下深部ま

での地層や地下水などからなる地質環境が、万年、
十万年オーダーで、将来どのように変化するかを
予測する「地質環境の長期安定性に関する研究」
を進めている。対象とする事象の一つに地球規模
での気候変動がある。
約170万年前から現在までの第四紀には、寒冷

な氷期と温暖な間氷期という地球規模の気候変動
が周期的に繰り返してきた。この原因としてはミ
ランコビッチサイクルとして知られる地球の軌道
要素の変動が考えられる。特に過去約70万年間は、

氷期と間氷期が約10万年の周期で繰り返したこと
が知られている。現在は間氷期にあたり、中緯度
に位置する日本列島では温暖湿潤な気候が支配的
である。
しかし、10万年程度の将来を見通すと、今後は

ミランコビッチサイクルに従って氷期に向かい、
日本列島でも寒冷な気候が支配的になると考えら
れる。このような環境下では、降水条件や温度条
件が大きく変化することが考えられる。また、氷
期の特徴として、日本列島の高緯度地域や山岳地
域では 1 年中土地が凍結したままの状態になる永
久凍土の発達が想定される。これらの地表環境の
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東濃地科学センターでは、地質環境の長期的な安定性を評価するため、気候変動や地殻変動が地質環

境に及ぼす影響について調査・研究を実施している。氷期の気温や降水量、永久凍土の分布を予測する

ことは、地下水流動や水質の変化を予測するために必要である。花粉化石の分析データ等から復元され

た最終氷期最寒冷期の気候は、年平均気温が現在よりも 4 ℃から13℃程度低く、降水量が現在の 7 割か

ら 5 割に低下していたことを示している。この気候条件では、本州中部以北の山岳や北海道には永久凍

土の分布が想定される。永久凍土の形成深度を、熱伝導の数値シミュレーションを用いて、北海道の丘

陵部を事例に解析した（年平均気温の低下率14℃／1万年を想定）結果によると、永久凍土の層厚は最

大で130mに達することが分かった。

The effect of climatic change and crustal movement have been studied to evaluate the long-term stability of

the geological environment. It is necessary to estimate temperature, precipitation and distribution of the

permafrost in the glacial period in order to predict groundwater flow and changes in chemistry. The climate in

the Last Glacial Maximum reconstructed from fossil pollen shows that the annual mean temperature was

lower than that in the present day by 4ºC to 13ºC, and that the precipitation was 50% to 70% of the current

values. With this climate, there was probably permafrost on the mountains in northern Honshu and Hokkaido.

The depth of the permafrost was estimated using a numerical simulation of heat conduction, as a case study,

for hill areas in Hokkaido (annual mean temperature lowering rate of 14ºC per 10,000 years). As the result of

the simulation, the maximum thickness of the permafrost reached 130m.
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侯帯の関係4)を図 1 に示す。
日本列島は大部分が湿潤～準湿潤気候に属すこ

とから、気候帯区分は主として緯度差による温度
要因に支配されており、南から順に、亜熱帯、暖
温帯、冷温帯、亜寒帯及び寒帯（高山帯）に区分
される。これらと乾湿度要因に対応した植生帯と
しては、亜熱帯広葉樹林帯、照葉樹林帯、落葉広
葉樹林帯及び常緑針葉樹林帯が分布している。
各気候帯を分ける基準としては、暖かさの指数

（温度指数）2)が使われている。暖かさの指数とは、
5 ℃を基準として、月の平均気温が 5 ℃以上の月
について、それぞれの月平均気温から 5 ℃を引い
た値を年間で積算した値である。
各気候帯と暖かさの指数との関係は240（単位

は月･℃：以下略）以上が熱帯、180～240が亜熱
帯、85～180が暖温帯、45～85が冷温帯、15～45
が亜寒帯、0 ～15が寒帯である（図 1 ）。
また、植生は低地から高地への環境勾配に対し

ても分帯している（いわゆる垂直分布）。これも
大きく見れば温度要因に支配されており、南北の
水平分布とほぼ対応している。垂直分布の境界の
暖かさの指数は、丘陵帯の上限が85（単位は
月･℃：以下略）、山地帯の上限が45～55、亜高山
帯の上限が15とされている5)。
一方、野上・大場3)は、植物の占有面積率を用

いた、より客観的な植生帯の定義から、植生帯の
境界の暖かさの指数について吉良2)の値と異なる
結果を報告した。それによれば、各気候帯境界の
暖かさの指数は、寒帯（高山帯、ハイマツ低木林）
と亜寒帯（亜高山帯、針葉樹林）の境界を23（単
位は月･℃：以下略）、亜寒帯と冷温帯（山地帯、
ブナ・ミズナラ林）の境界を46、冷温帯と中間温

変化にともなって、地下水の流動や水質などの地
質環境がどのような影響を受けるかを明らかにす
る必要がある。この変化の範囲や程度を推定する
ためには、氷期の気温や降水量、永久凍土の層厚
が各地でどの程度の値になるかを予測することが
前提となる。
深海底堆積物の酸素同位体比から推定された氷

期・間氷期を通じた気候変動の振幅は、過去数十
万年間おおよそ一定である1)、次の氷期の気候を
予測する上では、現在の間氷期に先立つ氷期（最
終氷期）の気候データが重要な参考データになる。
最終氷期の気候については、地域ごとの気温や降
水量を見積もった研究はあるが、全国の気温など
を具体的に見積り、分布図として示した研究はな
い。ここでは最終氷期について、文献調査と事例
解析によって､日本列島における年平均気温､降水
量及び永久凍土の分布を復元することを試みた。
本研究では、まず、花粉化石などのデータを基

に、最終氷期最寒冷期の古植生分布図を作成した。
次に、各植生が示す“暖かさの指数2), 3)”を現在の
植生との比較から求めた。次に、“暖かさの指数”
と年平均気温との関係式を現世のデータから求め
た。最後に、この関係式を古植生分布図に適用し
て、各地の年平均気温を推定した。降水量につい
ては、各地の最終氷期最寒冷期の値を文献から収
集した。永久凍土については、2 つの方法で層厚
分布を解析した。一つは、現世の永久凍土の層厚
と年平均気温との回帰式を用いるもので、前述し
た年平均気温の分布図から永久凍土の分布範囲と
層厚を推定した。第 2 は熱伝導モデルを用いて気
温低下に伴う地温の低下を理論的に計算するもの
で、北海道を事例に解析を行った。

２．古植生分布図の作成
２.１　植生帯と気候の関係
日本列島は、南北に長く北緯約24°付近から北

緯48°に及んでおり、さらに、2,000mを越える山
岳地が各地に分布しているため、亜熱帯から寒帯
（高山帯）に至る気侯が分布する。そうした多様
な気候を反映して、シイ・カシなどからなる照葉
樹林、スギなどの温帯針葉樹林、ブナ・ナラなど
からなる落葉広葉樹林、トドマツなどからなる針
葉樹林などの様々な植生が分布している。
ある地域における植生の成立は、その地域の気

侯要因に支配される。気候要因には、熱帯から極
地へかけて緯度に応じて変化する温度要因と、乾
燥中心から湿潤地帯にかけて変化する乾湿度要因
とがある。この両者の組み合わせによる植生と気

図１ 温度・乾湿度の組み合わせによる環境区分
システム4)
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帯（丘陵帯、ツガ・モミ林など）の境界を90～
100、中間温帯と暖温帯（低地帯、照葉樹林）の
境界を110としている。これらは、吉良2)による
各気候帯境界の暖かさの指数よりもやや高い値を
とっている。

２.２　古植生の解析
最終氷期の中でも最も寒さの厳しかった時期

（最終氷期最寒冷期：約 2 万年前）は、年平均気
温が現在よりも約 6 ～ 9℃低かったとされ6)、現
在とは異なった植生が分布していたと考えられ
る。したがって、過去の植生を復元できれば、前
述した植生と気候の関係から、当時の気候を推定
することが可能と考えられる。
過去の植生を推定する有力な手がかりである植

物遺体化石（幹や葉など）は、産出地点や種類が
限られ、日本全体の古植生の復元は困難である。
これに対し同じく過去の植生を反映している花
粉化石は、非海成の細粒堆積物中に普遍的に産
出し、広域の古環境解析のツールとして優れて
いる。
ただし、花粉化石分析では、分類群の同定は一

般に属レベルまでで種のレベルに達しない場合が
多く、単独の化石の産出のみで植生や気候帯を復

元することは困難なことが多い。しかし、属レベ
ルでも、多くの花粉化石（木本花粉で200～500個
体以上）を計数することで、その組み合わせや産
出頻度から、古植生帯が推定できる｡
表 1 は、現在の気候・植生帯の分類に対応した

花粉群集の主な分類と特徴を示したものである。
各群集に対応する暖かさの指数は吉良2)並びに野
上・大場3)の基準を参考にした｡
古植生を復元するため、約20,000年前を中心と

する最終氷期最寒冷期の日本各地の花粉化石分析
を扱った文献を、JICSTを利用して収集した。使
用する花粉化石分析データは、調査地点や層序が
確かであり、しかも14C年代測定や火山灰同定な
どにより堆積年代が明らかであることが必要であ
る。これらの条件を充たす115編の文献から、日
本各地の160地点の最終氷期最寒冷期の花粉デー
タを収集した。
文献による花粉化石データの内容を表 1 に当て

はめて、当時の花粉化石群集及び古植生帯を推定
した。古植生帯の推定に際しては、花粉化石分析
データの他に、年代が明らかな大型植物化石の記
録や、地形・地質など種々の情報を利用して、総
合的に判断した。

花粉化石群集
暖かさの指数
（月・℃）

群集構成の特徴

? 寒帯～亜寒帯群集 0～23前後 寒冷気候下では樹木が育たず，コケ・地衣類を主とし，草本類を交えるツン
ドラが発達．矮形のヤナギ，カバノキ，ハンノキ，ツツジの疎林を伴う．
亜寒帯針葉樹林への移行帯には，モミ属，ツガ属，トウヒ属，ゴヨウマツ類
等の針葉樹が優占多産し，冷温帯落葉広葉樹を欠く森林ツンドラ帯が分布．

@ 亜寒帯針葉樹林群集 23～46 モミ属，ツガ属，トウヒ属，ゴヨウマツ属，カラマツ属が優占・多産．冷温
帯～暖温帯要素を欠くか非常に少ない．

A 冷温帯～亜寒帯針葉樹林群集 46前後～90
または100

針葉樹花粉が優占し，冷温帯～暖温帯要素が低率で産出．モミ属，ツガ属，
トウヒ属，ゴヨウマツ属を多産．コナラ亜属，ブナ属， スギ属を低率で産す．

B 冷温帯針広混交林群集 46前後～90
ないし100

冷温帯～亜寒帯針葉樹林群集よりもやや温暖または湿潤な環境を示す．ブナ
属，コナラ亜属等の冷温帯落葉広葉樹やスギ属等の温帯針葉樹が優占種に加
わり，トウヒ属，ツガ属等の針葉樹と混交する．

C 冷温帯落葉広葉樹林群集 46～100 ブナ属，コナラ亜属等の落葉広葉樹が優占または多産する．トウヒ属，モミ
属，ツガ属等の亜寒帯要素は低率で，アカガシ亜属，シイノキ属等の暖温帯
要素を欠く．

D 冷温帯～中間温帯針葉樹林群集 85前後～110 モミ属，ツガ属，トウヒ属，ゴヨウマツ類等の針葉樹を主とし，アカガシ亜
属，シイノキ属等の照葉樹を構成する暖温帯要素を低率に産する．

E 冷温帯～暖温帯(中間温帯)落葉広葉樹林群集 85前後～110 冷温帯落葉広葉樹林に似る．コナラ亜属，アサダ属，ニレ属等が多産し，ブ
ナ属が低率となる．スギ属，イチイ科－イヌガヤ科－ヒノキ科が目立つ．

F 温帯針葉樹林(スギ林またはヒノキ林)群集 90～110 スギ属，イチイ科－イヌガヤ科－ヒノキ科が卓越または多産．スギ属が多産
する場合は，スギ林が発達する降水量が多い気候を示す．イチイ科－イヌガ
ヤ科－ヒノキ科が多産する場合は，ヒノキ林やアスナロ林の発達するやや降
水量の少ない温帯針葉樹林を示す．

G 暖温帯落葉広葉樹林群集 90～120 コナラ亜属，ブナ属等の落葉広葉樹が主体．エノキ属－ムクノキ属を伴い，
暖温帯要素のアカガシ亜属やシイノキ属を低率に産す．冷温帯と暖温帯の境
界付近，冷温帯落葉広葉樹林から照葉樹林への移行期，温度的には照葉樹林
帯だが，冬季の乾燥や低温により照葉樹林の発達が阻害される場合を示す．

H 暖温帯常緑広葉樹林(照葉樹林)群集 110～180 アカガシ亜属，シイノキ属が優占または多産し，コナラ亜属，エノキ属－ム
クノキ属，ニレ属－ケヤキ属を伴う．マキ属がめだつ．アカガシ属とシイノ
キ属が優占または卓越する場合は，暖かさの指数が120月・℃以上．

表１　植生帯の花粉化石群集
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関東地方では、北部の山地には東北地方から連
続して亜寒帯針葉樹林が分布していた。平野部の
北部から中部には冷温帯針葉樹林が広く分布し、
地形などの条件により冷温帯針広混交林や亜寒帯
針葉樹林も点在していた。平野南部では冷温帯針
広混交林が主体をなし、伊豆半島では中間温帯ス
ギ林が分布していた。
中部地方では山岳地域に亜寒帯針葉樹林が分布

していた。日本海側低地では冷温帯の針葉樹林が
分布していた。太平洋側では冷温帯針葉樹林や、
冷温帯針広混交林が分布していた。
近畿地方では冷温帯針葉樹林が主体を占め、大

阪湾沿岸では中間温帯針葉樹林も部分的に存在し
ていた。
中国地方では冷温帯針葉樹林が広く分布し、山

地頂上付近では亜寒帯針葉樹林が分布していた。
瀬戸内地域では、複雄な地形を反映して冷温帯針
葉樹林、温帯針葉樹林、スギ林などが分布してい

２.３　古植生図
花粉化石データから復元した最終氷期最寒冷期

の花粉群集の分布を地図上にプロットした（図 2 ）。
データ数が少なく、地域的な偏りもあるが、花粉
群集の分布をもとに各植生帯の分布図を作成し
た。各植生帯の境界は、大まかな地形、気侯区及
び既往の古植生図に示された植生帯分布などを参
考に線引きを行った。図 2 に示した古植生図から、
約 2 万年前の最終氷期最寒冷期の日本列島は、沖
縄を除くと全般的に針葉樹林が優占していたと推
定される。各地域ごとの古植生について以下に述
べる。
北海道では石狩平野の東側山地から東では森林

ツンドラ植生が、山岳地ではツンドラが分布して
いた。石狩平野から南では亜寒帯針葉樹林が分布
ていた。
東北地方は亜寒帯針葉樹林が支配的で、八甲田

山、北上高地等の高山でツンドラが分布していた。

図２　最終氷期最寒冷期における古植生図
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た。四国の山岳地域には冷温帯針葉樹林や亜寒帯
針葉樹林が分布していた。
九州地域では平野部に温帯針葉樹林が分布し、

内陸の山地では冷温帯針広混交林が分布してい
た。沖縄では照葉樹林が分布していた。
以上のように、最終氷期最寒冷期には針葉樹林

が広く分布し、広葉樹林が少ない。これは、この
時期に寒冷で降水量の少ない乾燥した気侯が支配
していたためと考えられる。

３．古気候の解析
３.１　暖かさの指数と年平均気温の関係
復元した最終氷期最寒冷期の古植生帯から、当

時の日本各地の暖かさの指数が推定できる。暖か
さの指数は、5 ℃以上の月平均気温の積算である
から、年平均気温とも相関がある。
暖かさの指数と年平均気温の関係を見るために、

ロシア東部､日本､台湾及びフィリピンの現在の月
別平均気温から暖かさの指数を算出し､各地点の
年平均気温と暖かさの指数の関係を図 3 に示し
た。これから、年平均気温ｙ（℃）と暖かさの指
数ｘ（月･℃）との関係は以下の近似式で表わされ
る。

y＝3×10－6x3－0.0016x2＋0.3497x－9.4232
……⑴

寄与率（R2）は0.9833であり、両者は非常に相関
が高いといえる。したがって、前章で述べた古植
生から求めた暖かさの指数を用いて、当時の年平
均気温が推定可能である。

３.２　化石周氷河現象から推定した年平均気温
北海道では地層中に各種の化石周氷河現象が認

められ、それらの種類と分布から、最終氷期最寒
冷期の凍土の分布や年平均気温が推定されてい
る。小野7)、三浦・平川8)によれば、最終氷期に
おける連続的永久凍土帯と不連続的永久凍土帯の
南限の位置について、前者が稚内付近、後者が渡
島半島南部としている。
一方、連続的永久凍土帯と不連続的永久凍土帯

の南限の年平均気温については、様々な見解があ
る。本研究では、これらの平均値に近い－ 6 ℃
と－ 3 ℃を、連続的及び不連続的永久凍土帯の南
限の年平均気温とした。したがって、最終氷期最
寒冷期における稚内付近及び渡島半島南部の年平
均気温は、それぞれ－ 6 ℃と－ 3 ℃とした。

３.３　古気候図
最終氷期最寒冷期の古気候を復元するため、当

時の年平均気温及び海岸線の分布図、永久凍土の
分布と厚さ及び氷河・雪線の位置図を作成する方
法について以下に述べる。
最終氷期最寒冷期の年平均気温推定の根拠は当

時の古植生である。当時の年平均気温分布図作成
に当たっては、古植生図における標高による気温
の違いも考慮する必要がある。以下に、年平均気
温分布図の作成手順を示す。
各古植生帯の境界における暖かさの指数を表 1

に基づいて設定し、近似式⑴により、各古植生帯
の境界の年平均気温を求めた。
次に、国土地理院の 1 kmメッシュ標高値デー

タから作成した縮尺 1/200万の地形図に、図 2 の
古植生帯境界線を重ね、標高値コンターに調和的
な形に境界線を修正した。修正した古植生帯境界
線をデジタイズしてその緯度、経度を求め、その
境界線の標高値を国土地理院の 1 kmメッシュデ
ータから求めた。
ある地点の植生はその地点の気温に応じた群集

構成からなる。また、気温は緯度による水平的な
温度要因と標高による垂直的な温度要因の両方の
影響を受けている。古気候を復元する際には、ま
ず水平的な温度要因のみで気候分帯を行い、その
後、実際の標高に対応した垂直分帯を加味して、
地域ごとの気候を復元する必要がある。
まず､各植生境界線が通る地点に対して標高 0 m

に換算した年平均気温を求めた。この際、一般的
な気温の高度減率である0.6℃/100mの値を用い
た。
次に、標高 0 mレベルにおける各境界線に挟ま

れた地域の年平均気温は、1 kmメッシュのグリ
ッド毎に求めた。この際、Inverse distance法図３　年平均気温と暖かさの指数の関係



サイクル機構技報　No.6 2000. 3

98 研究報告

現在より平均で8.0℃低く、その気温差は北部で
大きく、南部で小さい。今回の結果は、この時期
（2.1～1.5万年前）の年平均気温の低下が 7 ～ 8 ℃
とされている9)ことと一致する。また、気温変化

（任意の点から遠くのデータには小さな重み付け、
近くのデータには大きな重み付けをし、任意の点
の値を求める方法）を使用した。
さらに、上記で求めた標高 0 mレベルの年平均

気温をもとに、国土地理院 1 kmメッシュ標高デ
ータから求めた各グリッドの実標高値での気温を
求めた。この際、高度減率として0.6℃/100mの
値を用いた。
最後に10×10kmフィルターの移動平均法によ

る平滑化処理を行った上で、5 ℃毎の等温線を描
いた（図 4 ）。

３.４　年平均気温
図 4 より、最終氷期最寒冷期における日本各地

の年平均気温は以下のように推定される。
北海道においては、年平均気温－10℃の等温線

が大雪山にわずかに分布し､北部と高山部は－ 5
℃以下、その他の地域は－ 5 ～ 0 ℃であった。
東北地方北部では、沿岸部を除く大部分の地域

は－ 5 ～ 0 ℃の範囲にあった。一方、東北地方南
部から中部地方にかけては、高山部のみに－ 5 ～
0 ℃の地域が分布していた。
近畿地方以西では、0 ℃以下の地域はなく、九

州地方の気温は大部分が10から15℃であり、15℃
を越える地域はわずかであった。
表 2 に、日本各地の現在の年平均気温と、今回

得られた最終氷期最寒冷期の年平均気温を示す。
これによれば、最終氷期最寒冷期の年平均気温は

図４　最終氷期最寒冷期の年平均気温と海岸線

現在 最終氷期
最寒冷期 現在との差

稚内 45.25 6.4
45.00 －45.99 平均 6.4 -6.3 -12.7

網走 44.01 6.0
44.00 －44.99 平均 6.0 -4.9 -10.9

留萌
札幌
根室

42.55
42.59
43.20

7.4
8.2
5.9

43.00 －43.99 平均 7.2 -2.2 -9.4
帯広
釧路
寿都
浦河

42.55
42.59
42.48
42.10

6.3
5.7
8.2
7.7

42.00 －42.99 平均 7.0 -2.0 -9.0
函館 41.49 8.5

41.00 －41.99 平均 8.5 -1.8 -10.3
青森 40.49 9.7

40.00 －40.99 平均 9.7 0.9 -8.8
秋田
宮古

39.43
39.39

11.1
10.4

39.00 －39.99 平均 10.8 1.1 -9.7
酒田
仙台
相川

38.54
38.16
38.02

12.1
11.9
13.1

38.00 －38.99 平均 12.4 2.9 -9.5
輪島
新潟
高田

37.23
37.55
37.06

13.0
13.2
13.1

37.00 －37.99 平均 13.1 4.8 -8.3

小名浜
金沢
富山
福井
熊谷
水戸
西郷

36.57
36.25
36.42
36.03
36.09
36.23
36.12

12.9
14.1
13.5
14.1
14.2
13.2
13.8

36.00 －36.99 平均 13.7 5.4 -8.3

敦賀
岐阜
銚子
東京
横浜
松江
鳥取
京都

35.39
35.24
35.44
35.41
35.26
35.27
35.29
35.01

14.8
15.1
15.0
15.6
15.2
14.3
14.5
15.3

35.00 －35.99 平均 15.0 7.6 -7.4

津
浜松
静岡
尾鷲
浜田
広島
岡山
大阪
和歌山
厳原
高松
徳島

34.44
34.42
34.58
34.04
34.54
34.24
34.39
34.41
34.14
34.12
34.19
34.04

15.1
15.7
16.1
15.6
15.1
15.0
15.8
16.3
16.1
15.1
15.3
15.9

34.00 －34.99 平均 15.6 11.1 -4.5

下関
福岡
佐賀
大分
松山
高知

33.57
33.35
33.16
33.14
33.50
33.34

15.8
16.2
16.1
15.7
15.8
16.4

33.00 －33.99 平均 16.0 11.3 -4.7
長崎
熊本
福江
清水

32.40
32.49
32.42
32.43

16.7
16.2
16.3
17.7

32.00 －32.99 平均 16.7 13.2 -3.5
鹿児島
宮崎

31.33
31.55

17.6
17.0

31.00 －31.99 平均 17.3 13.5 -3.8
平均 -8.0

年平均気温（℃）

表２　最終氷期最寒冷期と現在の年平均気温の差

緯度範囲（°） 地点 緯度（°）
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が北方でより強く現れることは、現在の温暖化に
よる気温変化予測10)と一致している。

３.５　海岸線位置
最終氷期最寒冷期（酸素同位体ステージ 2 ）の海

水準については、現在より約100m低いとする意見
が多い。藤井11)は立山亜氷期の古地理図の海陸の
境を水深100m等深線に沿って描いている｡北川12)

は石狩海岸平野の地下－65m付近に最寒冷期河川
堆積物が存在すること、石狩湾の水深83～85mに
最寒冷期泥炭が存在すること及び石狩湾浅海地形
図に見られる溺れ谷の水深から、北海道のこの時
期の海面低下量を約100mと見積もっている。松
島・前田13)も海面低下量を約100mとしている。
以上から、本研究では、最終氷期最寒冷期の海

面は現在より100ｍ低下していたとみなし、現在
の水深－100mの等深線を当時の海岸線として、
図 4 に示した。

３.６　永久凍土の厚さ
永久凍土は、連続的永久凍土とその南側に分布

する不連続的永久凍土がある。過去に存在した、
両者の分布を区別することは困難であるため、こ
こでは両者を一括して取り扱う。
永久凍土が分布するロシア東部、アラスカ、カ

ナダ及び季節的凍土の分布する日本の計27地点に
おける、現在の永久凍土の厚さと年平均気温デー
タ14)～17)から、両者の関係を検討した。横軸に年
平均気温を、縦軸に凍土の厚さを取り、両者の関
係を図 5 に示す。
これらのデータの中で、カナダの現在の永久凍

土の厚さは、最終氷期に厚い氷床に覆われていた
ため、現在の年平均気温をそのまま反映していな
いと判断される。カナダのデータを除外した、年
平均気温ｘ（℃）と凍土の厚さｙ（m）の近似式は
次のとおりである。

y＝8.6807e－0.3281x ……⑶

寄与率（R2）は0.9175であり、年平均気温と凍土
の厚さは相関が高いといえる。
図 4 から求めた年平均気温と⑶式から、最終氷

期最寒冷期の日本各地における永久凍土の厚さを
求め、図 6 に10mごとの等厚線として図示した。

３.７　永久凍土の分布
年平均気温から求めた最終氷期最寒冷期の永久

凍土は、北海道の全域及び東北地方と中部地方の
高山部に分布する（図 6 ）。

図 6 によれば、永久凍土の厚さは、北海道では
平野でも10m以上あり、平地では稚内付近が最も
厚く60mに達し、高山部では大雪山系で100m以
上に達する。東北地方では北上山地と奥羽山脈で
最大40mの厚さがある。一方、中部地方では飛騨

図５　永久凍土の厚さと年平均気温との関係

カナダは最終氷期に厚い氷床に覆われていたため，現在の
年平均気温に比べて永久凍土が薄い。回帰式はカナダのデー
タを除いて作成した。永久凍土の厚さは年平均気温と相関が
高い。

図６　最終氷期最寒冷期の永久凍土の厚さと氷河の
分布
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６．降水量
６.１　降水量のデータ収集
最終氷期最寒冷期の降水量を推定するため、国

内外の学術文献をJICSTを利用して収集した。デ
ータの推定精度や信頼性などを考慮し、1980年以
降に公表された、降水量の数値が記載されている
文献22)～25)について一覧表にまとめた（表 3 ）。
降水量の推定値が示されているのは、北海道、

日本海側及び中日本気候区についてのみであり、
他の地域については皆無である。推定値がある北
海道、日本海側及び中日本気候区についても、デ
ータの数が少なく、また個々の推定値の幅も大き
いことから、降水量の変動状況を詳細に論じるこ
とは困難である。

６.２　降水量の変動状況
花粉化石などによる推定値がある北海道、日本

海側及び中日本気候区における降水量の変動を図
8 に示す。降水量変動図の横軸には年代を、縦軸
には降水量（mm）をとり、各気候区における現
在の降水量平年値をあわせて示した。
図 8 によれば、1 万数千年前までの最終氷期で

は、すべての気候区において現在の降水量平年値
と比して少なく、現在の 5 ～ 7 割程度に減少して
いたと考えられる。特に日本海側気候区では、最
終氷期における降水量と現在の降水量との差が最
も大きくなっている。
こうした最終氷期における降水量低下の原因と

しては､氷期に台風の来襲頻度が低下したこと26), 27)

や、海水準の低下や凍結によって日本海の海水面
の面積が減少し、水蒸気の供給量が少なくなった
ことによる冬季降雪量の減少28)～31)等があげられ
る。

山脈、木曽山脈及び赤石山脈に最大60mの厚さの
永久凍土が分布したと推定される。
永久凍土の厚さは気温のほかに、地域的な岩石

物性や地殻熱流量の違いにより影響を受けると考
えられる。現在の地殻熱流量は、北海道の場合、
日高山脈付近の1.0HFU（地殻熱流量：＝10－6

cal/cm2s）から支笏・洞爺地域の2.5HFUと大き
な違いがある。

３.８　氷河の位置
Ono18)によれば、最終氷期の日本における山岳

氷河は、対馬暖流が日本海に流入していた最終氷
期前半（約 6 ～ 4 万年前）に最も拡大した。一方、
最終氷期後半（約 4 ～ 1 万年前）は海面低下によ
って対馬暖流の流入が阻止されため、降水（雪）
量が著しく減少し、氷河の広がりは小さかった。
最終氷期後半の最寒冷期の山岳氷河の痕跡は、日
高山脈や北・中央・南アルプスにカール地形とし
て残されている。カール底は、氷河における蓄積
域と消耗域の境にほぼ相当し、当時の雪線の位置
に当たる。ここでは、カール底の標高を当時の山
岳氷河の末端とみなす。
主な氷河地域のカール底の標高は、山下19)、小

疇20)、伊藤21)等から見積った。横軸に緯度を、縦
軸にカール底の標高を取り、日高山脈、飛騨山脈、
木曽山脈及び赤石山脈の 4 地域のデータを図 7 に
示す。カール底の標高ｙ（m）と緯度ｘ（°）の関
係は以下の式で近似される。

y＝－151.25x＋8062.7 ……⑷

式⑷を使い、最終氷期最寒冷期におけるカール
底の標高を計算し、氷河の分布を図 6 に示した。
日本の山岳地域における氷河の分布は、化石氷

河地形の分布からも、北海道並びに中部地方の高
山にのみ分布していたと考えられる。

図７　カール底の標高と緯度との関係

年代(y. B. P.) 気候帯
区分

年平均
降水量

手法 対象地域 備考
文献

（文献番号）

～80,000-20,000 北海道
日本海側
中日本

～1000mm 花粉・
放散虫

本州中部
本州北部太平洋岸
北海道

－

～10,000-4,000 北海道
日本海側
中日本

1200mm
より多い

花粉・
放散虫

本州中部
本州北部太平洋岸
北海道

無氷河時代
に関して

最終氷期
(ca.20,000?)

日本海側 1050～
1200mm程度

花粉 日本海沿岸
（山陰北陸）

－

最終氷期
(ca.20,000?)

中日本 1100～
1300mm程度

花粉 西南日本太平洋側 －

25,000-15,000 日本海側 1200mm 花粉 日本 －

25,000-15,000 中日本／
太平洋南岸

1300mm 花粉 日本 －

25,000-15,000 日本海側 1000～
1350mm

花粉 若狭地域 スギの生育
限界条件

塚田
(1987)25）

Heusser
(1985)22）

Tsukada
(1983)23）

Tsukada
(1986)24）

表３　降水量推定値一覧表
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７．シミュレーションによる永久凍土形成深度の
推定

７.１　数値シミュレーションの手法
気候条件が寒冷化に向かう場合の永久凍土の成

長について数値シミュレーションを行った。シミ
ュレーションに用いたモデルは、土壌を鉛直一次
元の熱伝導問題として扱ったもので、地表面温度
を徐々に低下させた時の土中温度分布の時間変化
を計算するものである。条件としては、地中の熱
は熱伝導によってのみ伝わるとし、土壌水分ない
しは他の物質の移動による熱輸送は考慮しない。
したがって、シミュレーションの基本方程式は以
下の熱伝導方程式となる。

……⑸

ただし、Ｔは温度、ｔは時間、ｘは座標軸（鉛直
下方を正）、κは熱拡散率である。熱拡散率は未
凍土（unfrozen）と凍土（frozen）の場合それぞ

れ異なった値（κu、κf ）を示す。
計算上で想定した地形条件としては北海道の平

野部の丘陵地とし、地下構造は、上位より、表層
堆積層、砂礫層及び基盤岩層の 3 層構造を仮定し
た（図 9 ）。各層に対し、土質調査で得られた実
測の熱伝導率を与えた。この際、凍土と未凍土で
の熱伝導率の違いを考慮するため、土壌温度が零
度未満が否かによって分け、該当する熱伝導率を
与えた（図 9 ）。土壌水分は、表層堆積層及び砂
礫層については20％ 、基盤岩中では水分量が少
ないと仮定し 2 ％とした。また、凍結・融解の際
の潜熱は、仲山32)で示された温度回復法にしたが
ってモデルに組み込んだ。この方法の利点は、凍
結面を挟んでの熱量の釣り合いが成立しているた
め、凍結面の位置を正しく再現できることにある。
本モデルは、基本方程式を時間積分する手法とし
て、斎藤33)に示された時空間多点前進差分法
（MAB法）を用いており、前進差分法の一種であ
ることから、空間グリッドを小さくするとその分
時間刻みを小さくする必要がある。ここではモデ
ルの空間グリッドは 1 m、時間刻みは 1 日とした。
地殻熱流量は一定とみなせることから、地表か

ら地下に向かって一定の温度勾配が実現される。
したがって、初期条件として計算開始時の地表面
温度と平衡な温度分布を与えた。ここから、地表
温度を変えていった時の土中温度の変化を計算し
ていくことになる。
計算の境界条件は､モデルの上端（地表面）で温

度を時間の関数として与え､下端で地殻熱流量を与
えた。図 9 に示したケースにおいて地表面の年平

図８　日本における過去10万年間の年平均降水量の
変動（図中の数字は文献番号）
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図９　解析における地盤及び積雪の条件



サイクル機構技報　No.6 2000. 3

102 研究報告

も凍土が融け残るようになることがわかる。1 万
年以降の夏季の融解深度はごく表層に限られるこ
とも示される。凍結融解を繰り返すのは地表から
10m程度の範囲である。
なお、今回の計算では仮定したパラメータのう

ち、土壌水分と地殻熱流量は本来変わりうるもの
である。土壌水分の多いケースでの計算では、凍
結融解に伴う潜熱発生が大きくなるため、凍結の
進行はよりゆっくりとしたものになり、平衡に達
するにはさらに時間が要する。また、地殻熱流量
が大きければ、やはり凍結の進行は遅くなり、さ
らに平衡に達したときの凍結面の深さも今回のケ
ースより浅い結果となる。

８．おわりに
約 2 万年前を中心とする最終氷期最寒冷期の古

気候を復元する目的で、主として文献に基づいて、
当時の古植生、年平均気温、永久凍土の厚さ、氷
河の分布及び降水量を推定した。あわせて永久凍
土の形成深度について、モデル計算によるシミュ
レーションを行った。
古植生の推定は、主として花粉化石データに基

づいて当時の植生分布を復元し、最終氷期最寒冷
期の古植生図を作成した。当時の日本では、沖縄
を除き全般的に針葉樹林が優先していたと推定さ
れる。
植生と年平均気温の関係から、当時の年平均気

温分布図を作成した。あわせて、当時の海水準低
下量からこの時代の海岸線を復元した。その結果、
最終氷期最寒冷期の日本列島の年平均気温は現在

均温度は、計算開始時の 7 ℃から 1 万年後に－7
℃へ低下（ 1 万年間に14℃低下）し、それ以後－ 7
℃で一定とした。気温の季節変化は､年平均気温
を中心とし、夏と冬の気温差を29℃としたsinカ
ーブ状の変化を仮定した。また、地殻熱流量は現
在の北海道上川地域の実測値（2.6HFU）32), 34)で一
定であるとした。
冬季の積雪は、熱伝導率の低い層を一時的に上

乗せする形で考慮した。降雪日を指定することで
積雪開始時期を決め、地表温度が零度を上回った
時点で雪が消えるとした。積雪による低熱伝導率
層の形成は、地表面を通じた地中内部の冷却を妨
げるため、土壌凍結の進行を抑制する効果を持つ。
ここでは、冬季に1.0ｍの積雪を仮定した（図 9 ）。

７.２　シミュレーションの結果
シミュレーションの結果を図10に示す。凍結深

度の経時変化を図10aに、いくつかのタイムステ
ップでの土中温度分布の経時変化を図10bに示し
た。図10aには夏季に凍土が地表面から融解する
際の、融解深度（活動層厚）も同時に示してある。
今回設定した条件の下では、永久凍土の深度が

地表温度と平衡に達するには 1 万 5 千年以上を要
すると判断できる。
図10bに示した土中温度分布は、各経過時間に

おける最も地表面温度が高い夏季のものである。
表層付近では温度が上昇して凍土が融解している
ことが示されている。年平均気温の低下に伴って、
地表面の冷却も進み、夏季における融解深度が浅
くなり、5 千年を経過したあたりからは、夏季に

図10 地表への熱伝導による地下の温度低下の数値シミュレーション結果

積雪条件100cm（12月１日降雪開始）、１万年で７℃から－７℃まで低下、土壌の体積含水率５％、
地盤は含水率20％、地殻熱流量2.6HFU。「融解深度」は、夏期に融解し冬季に凍結する層で、凍
結・融解の繰り返しによる岩盤の風化が起こる。結果の出力時期は８月１日。
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よりも 4 ～13℃（平均8.0℃）低く、気温差は北
方でより大きかったと推定された。
永久凍土の厚さについては、今回復元した最終

氷期最寒冷期の年平均気温との関係から、当時の
層厚分布図を作成した。また、山岳地域における
カールの分布高度から、山岳氷河の分布を求め、
図 6 に示した。その結果、氷河は北海道及び中部
地方の高山にのみ分布していたと推定された。永
久凍土は、北海道の全域及び東北・中部地方の山
岳地域に分布し、その厚さは北海道で最大100m
に達し、東北・中部地方でそれぞれ40mと60mに
達していたと推定された。
数値モデル計算による永久凍土の形成深度シミ

ュレーションにおいては、温度低下率、気温の季
節変化、地下構造、土壌水分量、地殻熱流量等の
条件に多くの仮定をおいた。北海道を事例に、年
平均気温が 1 万年間で14℃低下し、その後－ 7 ℃
で一定だったとした場合、地表温度と永久凍土の
深度が平衡になるのは 1 万 5 千年後で永久凍土の
厚さは130mとの計算結果が得られた。
降水量ついては、文献数が少ないながらも、北

海道、日本海側及び中日本では、最終氷期最寒冷
期には現在の 5 ～ 7 割に低下したことが報告され
ており、特に日本海側での降水量の低さが示され
ている。これは、氷期における台風襲来数の減少
や、日本海の狭小化による冬季の降雪量の減少が
原因と考えられる。
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