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地表面と永久凍土面の年平均温度の違い
―年平均気温・地表面温度が氷点下でなくても

永久凍土は存在する―

曽根 敏雄1)，斉藤 和之2)

2019 年 1 月 9 日受付，2019 年 1 月 17 日受理

永久凍土の有無を確認するには，地温観測が必要となるが，広範囲で調査を行うことは困難である．
地表面の温度ならば，観測は容易であるが，それだけでは永久凍土の有無は判明しない．しかし地表
面温度と永久凍土の温度との関係性が知られれば，それを手掛かりに地表面温度情報しかなくても永
久凍土の有無を推定できるかもしれない．永久凍土面（あるいは最大季節凍結深となる深さ）におけ
る年平均地温と年平均地表面温度との差をサーマルオフセットという．そこで本稿では，サーマルオ
フセットについて，これまでに出版された文献を調べ，年平均地表面温度が 0℃以上あった場合でも
永久凍土が存在しうる条件について検討した．その結果，－3℃より小さなサーマルオフセットの値
は見いだせなかった．また地表面温度が低い所ほどサーマルオフセットが 0 に近づく傾向がみられ
た．年平均地表面温度が 0℃以上であっても永久凍土が存在する可能性はあるが，地表面温度が＋3℃
以上であれば，永久凍土が存在する可能性は低いといえよう．

Thermal Offset: Difference between permafrost top temperature and
mean annual ground surface temperature

Toshio Sone1 and Kazuyuki Saito2

Measurement of ground temperature is required to prove the absence or presence of permafrost, although
availability of the in-situ measurements is practically limited. Ground surface temperature is easier to measure, but
does not suffice for proof. Knowledge on the relationship between mean annual ground surface temperature (MAGST)
and ground temperature can facilitate inference on the absence or presence of permafrost. In this report, we conducted
a synthesis analysis on the thermal offset (TOFF), defined as the temperature difference between the permafrost top
and the ground surface, from the available literature, and investigated the conditions for presence of permafrost at the
places with MAGST≧0℃. It is found that the lowest TOFF value was －3℃, and TOFF approaches 0℃ as MAGST
decreases. Despite it is possible to have permafrost with MAGST≧0℃, it is very likely to be permafrost-free when
MAGST＞3℃.
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1. はじめに

永久凍土とは，2 年以上連続して 0℃以下の土壌や岩
石のことを指す．現気候下の北半球では，氷床に覆われ
ていない陸域のうちのおよそ四分の一（主に高緯度ある
いは高標高域）を永久凍土が占めている（Zhang et al.,
1999; 2000）．その多くは北方林およびツンドラと呼ば
れる植生に覆われているが，第四紀，特に後期更新世以
降で，気候-植生-地形が相互に影響しながら形成されて
おり，その中で永久凍土が果たした役割は大きい．

寒冷な地域でも地表付近は夏期に融解し冬期に凍結す
る層がある．この層を活動層といい，活動層の最深部は
永久凍土層との境界となる．この境界面を本稿では永久
凍土面という．永久凍土の存在は，夏季に地上植生や活
動層中の微生物活動に必要な水分の永久凍土面以下への
浸透・流出を防ぐ．また，永久凍土面は活動層内に広がっ
た樹根を支える役目もする．一方で植生（および植物遺
骸に由来する有機物層や泥炭層）が断熱層として働くこ
とにより，後氷期における温暖化した環境下でも永久凍
土が保持され，多くの有機炭素が蓄えられることになる．
近年，永久凍土の温度上昇や消失が報告され，また一部
が融解してそれまで凍結していた有機炭素が分解される
ことにより温室効果ガスの追加的供給源となる可能性が
示唆されている（Schuur et al., 2015）．

永久凍土がどこに存在し，またどのような温度状況に
あるのかを知ることは，寒冷域の環境の現状を把握する
ためにも，環境や社会基盤の将来状況を予測するにも重
要である．永久凍土の存在を確定するには地温観測が必
要になるが，観測の頻度・範囲・期間は様々な理由から
限られる．気温あるいは地表面という比較的観測しやす
い気象要素から存在が推定できるのであれば，それは有
用な情報となる．

一般に永久凍土の地温プロファイルは図 1 のように説
明されている．地表面付近では，夏に地温が高くなり，
冬には地温が低下する．地温の年平均値プロファイル
は，教科書的には地表面が一番低く，深部になるにつれ
て地殻熱流量に応じた地温勾配で上昇するように示され
る（図 1）．このような場合には，年平均地表面温度が 0℃
以下でなくては永久凍土は存在しない．しかし実際に
は，年平均地表面温度よりも永久凍土面の年平均温度の
方が低いことがあり，年平均地表面温度が 0℃より高い
場合でも，永久凍土が存在することがある．

永久凍土面の年平均温度と年平均地表面温度の差は
サーマルオフセット（thermal offset）といわれる（Burn
and Smith, 1988; Goodrich, 1982）．Burn and Smith

(1988) は年平均地表面温度が 0℃以上であっても，現在
の気候条件下で平衡状態にある永久凍土や，成長してい
る永久凍土が存在する可能性があることを指摘した．

永久凍土の分布や地温状況を考えるときに，サーマル
オフセットに関する知識は有益である．特に地表面温度
しか情報がないなかで永久凍土の有無を推定する場合に
役立つ．そこで本稿では，サーマルオフセットの実例を
紹介し，これまでの報告からサーマルオフセットが実際
にどのような値をとるのかを調べた．そして年平均地表
面温度が 0℃以上であった場合でも，永久凍土が存在す
る可能性があるのは，どのような条件下であるのかを検
討した．

2. サーマルオフセットの定義

サーマルオフセットは，Romanovsky and Osterkamp
(1995) と Smith and Riseborough (1996) に従えば，次
のように定式化される．まず年平均気温（Mean Annual
Air Temperature：MAAT）は次のように表せる．

����􀀽 ��􂈒��
� (1)

It＝気温の融解指数（℃・日）：日平均気温が正の日の日
平均気温の総和

If＝気温の凍結指数（℃・日）：日平均気温が負の日の日
平均気温の総和の絶対値
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図 1：永久凍土の地温プロファイル模式図．
A：年平均地表面温度，B：年平均永久凍土面温度．
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また年平均地表面温度（Mean Annual Ground Surface
Temperature：MAGST）は次のように示される．

�����􀀽 ��􀃗��􂈒��􀃗��
� (2)

nt＝夏の気温と地表面温度とのスケーリングファクター
（植生効果）

nf＝冬の気温と地表面温度とのスケーリングファクター
（積雪効果）

ここで nt×It は地表面での融解指数，nf×If は地表面で
の凍結指数である．

活動層における土質（有機物も含む）の鉛直構造がほ
ぼ一様であり，融解期（春）と凍結期（秋）の土壌水分
がほぼ等しく，また地温の変化が主に熱伝導によって決
まることを前提として Romanovsky and Osterkamp
(1995) および Smith and Riseborough (1996) は永久凍
土上面の温度（Temperature at the Top Of Permafrost：
TTOP）を次のように表した．

����􀀽 ��􀃗��􀃗��􂈒��􀃗��􀃗��
��􀃗� (3)

kt＝地盤の熱伝導率（融解時）
kf＝地盤の熱伝導率（凍結時）

この式は以下のように解釈できる．d を活動層の厚さ，
Ts を地表面温度とし，両辺に kf×P⁄d を乗じると，右辺
の第 1 項は融解期（Ts＞0）に活動層へ流入する単位面
積あたりのエネルギー量，同第 2 項は凍結期（Ts＜0）に
活動層から大気へ流出する同量を表す．永久凍土面の温
度はその両者のバランスにより決定される（永久凍土層
は凍結していることに注意）．なお，前提から，活動層内
の凝固・融解における潜熱の効果は打ち消し合う．

したがってサーマルオフセット（Thermal Offset：
TOFF）は，次にように表せる．

����􀀽����􂈒�����

􀀽 ��􀃗��􀃗􀀨��􂈒􀀱􀀩
� (4)

rk＝ kt/kf（熱伝導率の比）

Romanovsky and Osterkamp (1995) は，式（4）による
計算値と実測値，および Goodrich (1978, 1982) による
数値解法を用いた計算結果との比較を行って，式（4）の
有 効 性 を 確 認 し て い る．ま た Romanovsky and
Osterkamp (1995) によると，Kudryavtsev (1981) も式

（4）を記述しているという．式（4）は，気候的な要因で
ある It と，局所的な要因である nt と rk とでサーマルオ
フセットが決まることを示している．季節凍土地域にお
いては，f と t の添え字を交換し，符号を反転することで，
式（4）と同様に定義することができる．なおサーマルオ
フセットという用語が，活動層中（あるいは季節的凍結
融解層中）で深くなるにつれて年平均地温が低下する現
象に対して用いられる場合もある（Cheng, 2004）．

一般に永久凍土地域では，年平均地表面温度が高けれ
ば，融解指数が大きくなると見込まれるので，サーマル
オフセットの絶対値は大きくなると考えられる．また同
じ年平均気温なら内陸的気候ほど融解指数は大きくなる
ので，内陸的な場所の方が同様に大きくなる．局所的に
は，融解期の地表面温度が高く，融解時と凍結時の熱伝
導率の比が 1 から大きくずれる物質からなる場所ほど絶
対値は大きくなる．

凍土の熱伝導率については，次のようにまとめられて
いる（木下, 1982）．①乾燥土については，温度による熱
伝導率の変化は小さい．②凍土の熱伝導率は，含水比に
よって変化し，含水比が高いほど大きな値となる．③含
水比が低い場合には，凍土と未凍土の熱伝導率はほぼ等
しい．④含水比が高い場合には，凍土の熱伝導率は，未
凍土の値よりも大きくなり，約 2 倍程度になることもあ
る．⑤凍土の熱伝導率は，温度が低いほど大きな値とな
る．

野外においても，カナダの条件の異なる 4 地点におい
て測定された活動層中の土壌の熱伝導率は夏に値が小さ
く，冬に大きいことが報告されている（Goodrich, 1986）．
熱伝導率の例としては，粘土で kf は 2.21 Wm－1K－1，kt
は 1.13 Wm－1K－1，砂で kf は 3.01 Wm－1K－1，kt は 2.19
Wm－1K－1 で，有機質土壌で kf は 1.20 Wm－1 K－1，kt は
0.40 Wm－1 K－1 である（Goodrich, 1982）．Riseborough
and Smith (1998) は rk のとりえる範囲について，有機
質土壌の場合には 0.3 から 1.0 の範囲にあり，無機質土
壌の場合には 0.6 から 1.0 となると求めた．

通常では kf≧kt であるので，式（4）によると，
TOFF≦0 である．永久凍土面の年平均地温が年平均地
表面温度よりも低くなるには，気候的には融解指数の大
きい，すなわち夏に温かいところほど有利である．サー
マルオフセットと地表面温度，活動層厚との関係性は 4
章で詳しく考察する．

3. 永久凍土の地温プロファイルの観測例

この章では，地温プロファイル（地温鉛直分布）から
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サーマルオフセットについて議論された事例を挙げる．
まずは，カナダ，ユーコン州 Mayo 付近（年平均気温

－4℃）の，表層の 0.1-0.2 m が有機層（モス泥炭）に覆
われた主にシルト質ロームからなる場所で行われた地温
観測例（図 2）をみてみよう（Burn and Smith, 1988）．年
平均地温プロファイルは，いずれも地表面よりも永久凍
土面で温度が低い．この理由は，前章でも述べたように
湿潤な土壌の熱伝導率が融解時よりも凍結時に大きいた
めと考えられる（Goodrich, 1978; 1982）．また，地下深
部ほど地温が低下する傾向が見られるのは大部分が活動
層内である．次に地表面温度との関係をみてみよう．地
点 A，B，E は地表面温度が 0℃以下であり，永久凍土面
の温度は地表面よりも 0.4～1.7℃低くなっている．一
方，地点 C，D，F は地表面温度が 0℃以上であるが永久
凍土層があり，永久凍土面の温度は地表面よりも 1.2～
2.1℃程度低い．このように，地表面温度よりも地中の
温度が低くなり（負のサーマルオフセット），地表面温度
が氷点下ではなくても永久凍土が存在することがある．

年 平 均 気 温 が 約 －13℃ で あ る ア ラ ス カ 北 部 の
Franklin Bluffs (FB)，Deadhorse (DH)，West Dock

(WD)での地温観測結果を図 3 に示す（Romanovsky
and Osterkamp, 1995）．地表付近（約 0.1～0.2 m まで）
は泥炭か泥炭質シルトからなり，有機物を含んだシルト
層を覆う．図 3 の特徴は，活動層上部で明瞭な地温勾配
の変化がみられることである．FB では，0-0.4 m 深で
主な変化が起こり，0.5-0.6 m 深では地温はほぼ一定で
ある．DH では，0.2 m 深上部までで大きな変化がみら
れ，0.3-0.4 m よりも深部では変化は小さくなる．WD
でも同様で，0.2 m 深より上部で明瞭な温度の変化が生
じている．また地温プロファイルには年々変動があり，
年により活動層の厚さが異なり，サーマルオフセットの
大きさにも変化がある．DH と WD では，地表面の温度
が高い時に，地表面と永久凍土面の温度差がより大きい．
しかし FB では，活動層深部ほど地温が低い傾向は共通
であるが，温度差と活動層の厚さとの関係は明瞭ではな
い．これは，FB では活動層の厚さの変化が比較的小さ
いためであると説明されている（Romanovsky and
Osterkamp, 1995）．

Lin et al. (2015) は，中国のチンハイ・チベット高原の
植生環境の異なる数ケ所で地温観測を行った．ここは年
平均気温は－4.3℃程度であるが，冬に乾燥して積雪が
ほとんどなく，夏は日射により気温よりも地表面温度が
高くなるような場所である．これまで見てきた例と同様
に，活動層深部に向かって地温が低くなる傾向はみられ
るが，地表付近では深さ 0.2-0.4 m 付近まで，逆に地表
の方が低いような変化がみられる（図 4）．Lin et al.
(2015) は，これを Reversed Thermal Offset といって，
北米やスイスアルプスでは報告されていない稀な例であ
るとした．そして，このような地温プロファイルになる
理由は，Site 4 がほとんど植生のない場所であり，冬季
の乾燥した凍土の熱伝導率よりも，夏季の湿潤な未凍結
土壌の熱伝導率の方が大きくなるためであろうと考え
た．チンハイ・チベット高原の別の場所でも同じような
地温プロファイルが観測されている（Luo et al., 2018）．

実際には，サーマルオフセットが正の値をとる例は稀
ではなく多数みられる．例えば，カナダ，ケベック州南
東部の山岳（年平均気温－3～－5℃）での観測では，地
表面温度は 2010 年には永久凍土面の温度より高かった
が，2013 年には永久凍土面の温度よりも低かった（図 5，
Gray et al., 2017）．2013 年でも，深さ 5 m 以下では深く
なるにつれて地温が低下するように変化しているが，地
表付近から 5 m 深までは逆向きの変化が認められる．
カナダ，ユーコン州での観測でも，地表面温度の方が永
久凍土面の温度よりも低い例は多くみられている

（Lewkowicz et al., 2012）．
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図 2：カナダ，ユーコン州 Mayo 付近の年平均地温プロファ
イル．
Burn and Smith (1988) を改変．



4. サーマルオフセットと年平均地表面温度

4.1 サーマルオフセットの特性
これまでの世界各地での地温観測結果から，地表面温

度とサーマルオフセットとの関係を整理する．
Morse et al. (2012) は，カナダの北西準州（NWT），

Mackenzie Delta（年平均気温－9.4℃）の植生や地形条
件が異なる 19 ケ所で観測を行い，サーマルオフセット
は 2006-2009 年の 3 年間で－2.1～0.0℃で，平均的には
－0.8℃と報告している．乾燥傾向にある高地（Upland）
と土壌水分が多い沖積地（Alluvial）でサーマルオフセッ
トがそれぞれ平均－0.5 と－1.1℃であった．

Morse et al. (2012) のデータから，年平均地表面温度，
永久凍土面の年平均地温，活動層厚とサーマルオフセッ
トとの間の相関を調べた（図 6）．年平均地表面温度と

サーマルオフセットの値は，それぞれの植生・地形条件
ごとにまとまった分布を示している．例えば，高地の
Upland (Peat land, Flat tundra, Lower slope) では，年平
均地表面温度が約－3.4～－6.9℃で，サーマルオフセッ
トは 0.0～－1.0℃の範囲にある（図 6A）．ここでは積
雪が少ないため年平均地表面温度は低く，乾燥している
ので有機質土壌の発達に乏しい．低地の Alluvial
(Horsetail flat, Willow, Sedge flat・wetland) では，微地
形に応じて積雪深の変化があり，それが年平均地表面温
度に反映される．積雪が多く湿潤で植生のある場所

（Willow）では，年平均地表面温度は＋1.3 から－2.4℃，
サーマルオフセットは－0.8～－2.1℃の範囲になる．地
表面温度や永久凍土面の年平均地温が低いほど，また活
動層が浅いほど，サーマルオフセットの値は 0 に近づく
傾向があるが，ここでは年平均地表面温度とサーマルオ
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図 3：アラスカ北部の年平均地温プロファイル．
FB: Franklin Bluffs, DH: Dead horse, WD: West Dock. Romanovsky and Osterkamp
(1995) を改変．



フセットとの間の相関が一番良いことが判った．
次に，Morse et al. (2012) に加えて同じくカナダ，北

西準州（NWT），Mackenzie Delta (Palmer et al., 2012)，
Inuvik 付近（Tarnocai, 1984），このほかブリティッシュ・
コ ロ ン ビ ア 州（Hasler et al., 2015）と ユ ー コ ン 州

（Lewkowicz et al., 2012; Burn and Smith, 1988），ケベッ
ク州南東部の山岳での観測（Gray et al., 2017），さらにア
メリカ，アラスカ州（OʼDonnell et al., 2012; Osterkamp,
2005; Osterkamp and Romanovsky, 1999; Romanovsky
and Osterkamp, 1995; Zhang et al., 1997; Zhang and
Stamnes, 1998）のデータを用いて，北米各地における
サーマルオフセットと年平均地表面温度との関係を図 7
に示す．ここで，永久凍土が存在しない場合，季節的最
大凍結深における年平均地温と年平均地表面温度との差
をサーマルオフセットとする（2 章参照：Romanovsky
and Osterkamp, 1995）．

図 7A からサーマルオフセットの値の分布には地域ご
とにまとまりがあることが判る．図 7B は観測地点の年
平均気温を 0℃から－14℃まで 2℃間隔に区分して，サー
マルオフセットと年平均地表面温度との関係を示した．
それぞれの温度範囲ごとに点をみると，図の左上側から
右下側へと分布し，年平均気温が低い場所ほど図の左下
側に，高い場所ほど図の右上側に分布している．同じ地
表面温度であるならば，年平均気温が低い場所ほど，サー
マルオフセットはマイナス側へ振れる傾向がみられる．
しかし，年平均気温が－10℃以下では，サーマルオフセッ
トに－2℃以下の値はみられない．これは，サーマルオ
フセットが負の値になる理由として，特に有機物を含む
土壌で凍結時と融解時の熱伝導率の違いが大きくなるこ
と（rk＜1）によるとすると，年平均気温が－10℃以下程

度になると夏の温度が低くなり，有機物の発達には不利
になることが関係するためではないだろうか．年平均気
温が－2℃以上の地点で，サーマルオフセットが－1.8℃
以下となる点がないのは，資料が少ないためであろう．
年平均気温が約 3℃のアラスカ，アンカレッジ付近で
－0.2℃の永久凍土が存在するという報告もある

（Yoshikawa, 2013）．
上記の北米のデータに，モンゴル（Ishikawa et al.,

2018）および中国，チンハイ・チベット高原（Lin et al.,
2015; Luo et al., 2018），スイスアルプス（Hanson and
Hoelzle, 2005; Hoelzle and Gruber, 2008; Rödder and
Kneisel, 2012），南 極 半 島 付 近（Chaves et al., 2017;
Ferreira et al., 2017; Guglielmin et al., 2014; Hrbáček et
al., 2015., Hrbáček et al., 2017; Ramos et al., 2017; Wilhelm
et al., 2015），南極高緯度（Guglielmin, 2006; Guglielmin
et al., 2011; Guglielmin and Cannone, 2012; Lacelle et al.,
2016）におけるデータを加えたサーマルオフセットと年
平均地表面温度との関係を図 8 に示す．全体的な傾向と
して，年平均地表面温度が高い時にサーマルオフセット
の絶対値が大きく，低くなるにしたがって，値は 0 に近
づいている．またサーマルオフセットが正の値となる地
点が北米，モンゴル，チベット，南極のどこでも見られ
ることがわかる．
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図 4：中国チンハイ・チベット高原における 2013 年の年平均
地温プロファイル．
A site2, B site4. Lin et al. (2015) を改変．

図 5：カナダ，ケベック州での地温プロファイル．
Gray et al. (2017) を改変．



4.2 考察
Smith and Riseborough (2002) は，カナダの気象ス

テーションの値を用いて，nt＝0.8 と仮定し，鉱物質土
壌（rk＝0.6）と有機質土壌（0.3）の場合の年平均気温と
サーマルオフセットとの関係を式（4）より算出した．そ
の計算によればサーマルオフセットは，例えば年平均気
温が 0℃の時に約－4.1℃（rk＝0.3），－2.3℃（rk＝0.6）
になる．永久凍土の有無にかかわらず，サーマルオフ
セットの値は－4℃程度にはなりうることが判る．しか
し図 6-8 によると，年平均永久凍土面温度と地表面温度
との差が最も大きい場合でも，－3℃程度までである．

サーマルオフセットが－2℃以下の場所の植生・地形
条件としては，有機質のマットに覆われた有機物を多く
含 む 土 壌 層（Lewkowicz et al., 2012），特 に 泥 炭

（OʼDonnell et al., 2012; Tarnocai, 1984）の存在があげら
れ，湿地，湿潤で植生のある場所（Morse et al., 2012）と

いうことになる．有機物の層の効果は，Riseborough
and Smith (1998) も 述 べ て い る．Zamolotchikova
(1988) は，temperature shift という語を用いて，サーマ
ルオフセットと同じ概念について述べており，東シベリ
アでは，サーマルオフセットは，泥炭で－1～－3℃，多
湿な粘土で－0.3～－2.1℃，乾燥した粘土で－0.5℃と
報告している．

年平均地表面温度がプラスであり残存している永久凍
土が地下氷を含む場合には，氷を融解するのに必要な潜
熱の効果で永久凍土面の地温は 0℃となり，サーマルオ
フセットの負の値が大きくなる．図 8 のモンゴルでサー
マルオフセットが－2.6℃となった場所は，植生のない
lake plain と記載されているが（Ishikawa et al., 2018），
残存した氷を含んでいるのかもしれない．年平均気温が
氷点下でないような場所で，植生層の影響でサーマルオ
フセットが負の値となっていて存在する永久凍土を eco-
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図 6：カナダの北西準州（NWT），Mackenzie Delta におけるサーマルオフセットと年平均地表面温度（A），
永久凍土上面の年平均地温（B），活動層厚（C）との関係．
Morse et al. (2012) のデータによる．



system-driven とする見方もある（Shur and Jorgenson,
2007）．

次にサーマルオフセットがプラスになる例について考
察する．中国チンハイ・チベット高原の植生の乏しい地
点で見られた地表付近の Reversed Thermal Offset は，
前章でも述べたように冬に土壌が乾燥し間隙を空気が満
たす一方で，夏には土壌水分が多く，熱伝導率が夏に高
くなるためと説明される（Lin et al., 2015）．図 8 に示し
た南極高緯度の極地砂漠気候のような地域でも，冬期の
乾燥した土壌よりも，夏期に融雪によって湿潤化しわず
かに熱伝導率が高くなるため，サーマルオフセットがプ
ラスになると考えられている（Lacelle et al., 2016）．

一方，式（4）に基づく定式化が当てはまらない事象に
ついても検討したい．富士山山頂部は，年平均気温が
－6℃であり，永久凍土の存在が推定されたが，2008 年
に開始した深さ 3 m までの地温観測では，永久凍土の存
在は確認できなかった（池田ほか，2012）．ここでは融解
期に台風などによる降雨量が多く，砂礫層からなる場所
では，降雨の際に雨水が浸透して地温が急上昇する現象
がみられた（岩花ほか，2011）．一方，水の浸透性が低い
熔結層からなる場所では，年平均地温が約－3℃の永久
凍土の存在が確認された（池田ほか，2013）．このように
融解期の降水量が多く熱の移流の効果が卓越する地域で
は，式（4）は成り立たない．降水が年平均地温を上昇さ
せる効果としては，ロシアでは南部の地域で最大 1～
2.5℃というのが典型的な値で，カムチャツカ南東部で
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図 7：北米におけるサーマルオフセットと年平均地表面温度との関係．
（A）地域ごと（NWT：北西準州，B.C.：ブリティッシュ・コロンビア州）
（B）年平均気温 0℃から－14℃までの 2℃間隔
Burn and Smith (1988), Gray et al. (2017), Hasler et al. (2015), Lewkowicz et al. (2012), Morse et al. (2012),
OʼDonnell et al. (2012), Osterkamp (2005), Osterkamp and Romanovsky (1999), Palmer et al. (2012), Romanovsky
and Osterkamp (1995), Tarnocai (1984), Zhang and Stamnes (1998), Zhang et al. (1997) のデータによる．

図 8：北米，モンゴル，チンハイ・チベット高原，スイス，南
極におけるサーマルオフセットと年平均地表面温度との関
係．
図 7 のデータに加えて Chaves et al. (2017), Ferreira et al.
(2017), Guglielmin (2006), Guglielmin et al. (2011),
Guglielmin et al. (2014), Guglielmin and Cannone (2012),
Hanson and Hoelzle (2005), Hasler et al. (2015), Hoelzle and
Gruber (2008), Hrbáček et al. (2015), Hrbáček et al. (2017),
Ishikawa et al. (2018), Lacelle et al. (2016), Lewkowicz et al.
(2012), Lin et al. (2015), Luo et al. (2018), Ramos et al.
(2017), Wilhelm et al. (2015), Zhang et al. (1997) のデータに
よる．



0.3～1.0℃以下，コリマ高地では 0.6℃を超えず，ヤノ
インデギルカ，コリマ低地とチュコト半島ではほとんど
0.3～0.5℃ を 上 回 ら な い と い う（Zamolotchikova,
1988）．また植生のない粗い破砕岩からなる山の斜面で，
地温を 1～4℃上昇させるという観測例があるという

（Zamolotchikova, 1988）．アラスカ北部ではサーマルオ
フセットにプラスの値が見られなかったが（図 7A），降
水量が少なく rk＜1 であり，熱伝導が地温変化の主な要
因であるためと考えられる．

カナダでは，式（3）を用いた永久凍土面の年平均地温
地図の作成などが行われてきたが（Henry and Smith,
2001），式（3）および式（4）の適応できる地域について，
特に降雨量との関係について検討がなされたことはな
い．図 7A をみるとブリティッシュ・コロンビア州，ケ
ベック州，ユーコン州でサーマルオフセットの値がプラ
スになっている場所がある．図 7A には山岳地のデータ
が含まれるが，ユーコン州，ブリティッシュ・コロンビ
ア 州 の 内 陸 山 岳 部 の 年 降 水 量 は 400-600 mm

（Lewkowicz et al., 2012）である．またケベック州の例
も山岳地で，降雨量が多いことが推定される．サーマル
オフセットの値がプラスになった場所では，降雨量が多
いことや，地表付近の構成物質が降水の浸透性が高いと
いった局所的な環境条件を反映しているのであろう．

5. まとめと今後の課題

今回文献を調べた限りでは，サーマルオフセットの値
は－3℃が下限となっていることが判った．したがって
年平均地表面温度が＋3℃以上の場所には，永久凍土が
存在する可能性は低い．しかし年平均地表面温度が 0℃
以上でも，雨が少なく（例えば年降水量 400 mm 以下），
マット状の植生があり，泥炭などの有機質土壌で湿潤な
場所には，永久凍土が存在する可能性がある．また年平
均地表面温度が低い所ほど，サーマルオフセットの値は
0 に近づく傾向があることが示された．

本稿では使用する資料が限られた．今後は北欧，ロシ
ア，南米などの地域の資料についても検討したい．式（3）
および式（4）が適応できる地域の検討も必要であろう．
また，より広い範囲に対して永久凍土の有無を推定する
には，測定がより多く行われている気温（年平均気温）
と地温との関係を知ることが重要になってくる．年平均
気温と年平均地表面温度との差をサーフェスオフセット
というが，今後はサーフェスオフセット，サーマルオフ
セットの両者を同時に検討することが必要である．
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