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要

スイスを初めとするヨーロッパアルプスやカナダ,アメリカなどでは,スキ

ー場や道路に関する雪崩発生事例や,人工雪崩による調査などの豊富な雪崩デ

ータが存在する.これ らのデータか ら,雪崩サイズの設定や雪崩シミュレーシ

ョンモデルの検証などのほか,ハザー ドとしての危険範囲の設定や,被害規模

の大きさと発生確率の関係を用いたリスクの概念を導入 した対策が行われてい

る.国内の雪崩調査は,雪崩発生後に現地で実施する事後調査が主体であり,

雪崩災害の発生場所や 日時,被害の情報は蓄積されているが,雪崩の発生か ら

移動,堆積に至るまでの地形的な要素や,雪崩の発生量など規模に関する基礎

的な数値情報は非常に少ない.雪崩の危険性は,見通 し角による危険範囲の設

定や,斜面の傾斜,植生,積雪深などの要素を点数化 して合計点で発生危険度

の評価が行われている.

このため本研究では,まず雪崩の数値情報について雪崩の動態観測や冬期の

空中写真の判読を行い,過去の雪崩調査報告のデータも用いて,雪崩の地形要

素や規模に関する特徴を雪崩の種類別に明らかにした.そのうえで,これ らの

データを基礎 として･,ハザー ドとしての危険範囲とリスクの概念をとりいれた

検討を行 うことを目的とした.

雪崩の動態観測は 9箇所の映像観測と 2箇所の雪崩に伴う地盤震動 (雪崩震

動)の観測を行い,空中写真判読は北海道か ら滋賀県まで広域に撮影 した冬期

の空中写真 と,新潟 ･長野県境付近の苗場山と鳥甲山の周辺および岐阜県新穂

高の笠ケ岳の周辺でそれぞれ 3回撮影 した空中写真を用いた.これらの観測や

調査と,過去の雪崩調査報告のうちで雪崩の数値的な諸元が判明している事例

をあわせて,3401個の雪崩に関する数値情報と1693個の雪崩震動データを得た.

雪崩の地形要素の特徴として,雪崩発生区の勾配は表層雪崩で 350-400,全

層雪崩で 400-450の頻度が最も高かった.見通 し角は表層雪崩で 180,全層雪崩

で 240のいわゆる高橋の経験則である基準値をいずれも下回る雪崩が存在し,顔

度は表層雪崩で 320-380,全層雪崩で 340-400付近を頂点とする正規分布の形

であった.これ ら各要素の頻度は冬期別に違いはないものの,区域や雪崩の種

類別では差異がみられた.到達距離と落差は全体的に比例関係であるが,落差

が 500mを超えると落差に応じて到達距離が長くなる傾向があり,回帰分析では

表層雪崩の方が全層雪崩よりも到達距離が約 1.2-1.3倍大きかった.また,到

達距離が大きい雪崩はど発生区や堆積区の勾配は低角度側とな り,到達距離が

3000m を超える表層雪崩の発生区勾配は 200-350,2000m を超える全層雪崩の

の発生区勾配は 220-400範囲となっているが,これはそれぞれの種類の雪崩が



発生する最頻の角度よりも緩い傾斜であり,到達距離が 2000m を超える雪崩の

堆積区の勾配は 160以下の範囲であった.

雪崩の規模 としては発生量のはか発生区面積や到達距離が対象となるが,雪

崩の発生量が増加するほど見通し角は小さくなる傾向があり,発生量が 104m3

を超えると見通 し角が 180の下限値に近 くなっていた.また,雪崩の流動性とし

て,雪崩が雪の動摩擦角である 320で流下 した場合と,実際の雪崩の到達距離と

の差である超過距離に着目すると,発生量が 104m3を超えると超過距離は増大 し

て 1km を超える雪崩が出現 していた.発生量が 105m3を超えるのは表層雪崩だ

けであり,超過距離が増大する大規模雪崩の流動性の特徴がみ られ,乾雪表層

雪崩が最もその特徴を有 していた.全層雪崩は発生量が 105m3を超えるものはな

く,超過距離が omを超える事例は一部を除いて極めて少なく,流動的な特徴は

みられなかった.

雪崩の規模 として発生区面積や到達距離,雪崩震動震幅の 2乗値の総和を対

象として雪崩の発生数との関係を調べると,観測 レベルを下回る規模や大規模

な事例を除いた範囲では,規模が大きい (小さい)雪崩ほど発生数が少ない (多

い)傾向があり,べき乗則の関係が成 り立っている.べき乗の指数の値は小規

模か ら大規模までの雪崩の発生割合を表 してお り,冬期別の違いはみ られない

ものの,区域や雪崩の種類別では差異がみられた.

以上の雪崩に関する数値情報を用いて,雪崩の種類別に落差の階級 ごとの見

通し角の非超過確率を求めると,落差が大きいほど同じ非超過確率における見

通し角は小さくなる特徴がみ られた.このことか ら,斜面の高さに応 じて見通

し角の下限値を決定することで雪崩の到達範囲が明らかとな り,発生量 (発生

区面積)も考慮 して合理的な危険範囲の決定が可能 となる.また,雪崩の発生

危険度と到達危険度の積を発生確率と考え,被害度として衝撃力を用いてマ ト

リクス形式で雪崩 リスクの概念を導入すると,斜面規模や発生量に応 じた到達

範囲を設定 した後にリスク的な評価を行 うことが可能とな り,特定の箇所にお

ける雪崩 リスクの評価や,面的に展開してハザー ド (リスク)マップ等の作成

も可能と考えられる.

近年は暖冬少雪傾向であるものの,2004/2005年,2005/2006年,2010/2011年

と 2011/2012年の冬期は豪雪となり,多数の雪害が発生した.特に 20年ぶ りの

豪雪となった 2005/2006年冬期の平成 18年豪雪では,国土交通省の資料によれ

ば全国で 100件の雪崩災害が発生した.幸いにも甚大な雪崩災害は発生しなか

ったものの,改めて雪崩対策の推進の重要性が再認識された.実際に発生した

雪崩の数値情報を基本として,雪崩のハザー ドとリスクについて検討 した本研

究の内容は,今後の雪崩の被害軽減に有用であると考える･



Abstract

Thisstudyclarifiedthecharacteristicsofthegeometryandmagnitudeofavalanches.

Italsopredictedthedangerrangeandevaluatedtheconceptofriskassessmentfわr

avalanches.Thegeometryandmagnitudeofavalanches,suchastheinclinationofthe

releaseordepositzone(OR,OD),horizontalrun-outdistance(HL),verticalheightof

avalanchedrop(h),andtotalvolumeinareleasezone(V),Wereinvestigatedby

observlng avalanchevideos,interpretlng aerialphotographs,andreviewlngpast

avalanchesurveyreports.Inaddition,avalanchetremors(measurementsofground

vibrationcausedbyavalanches)Wererecordedasdynamicobservationsusingvideo

recordingequlpmentattwolocations.Fromthesemeasurementsandsurveysofpast

records,numericalinfわrmationwasdocumented fbr3401avalanchesand 1693

avalanchetremors.

Slope inclinationsatthe avalancherelease zo･ne forsurface and full-depth

avalanchesrangedfrom 35oto40oandfrom 40oto450,respectively.Frequency

histogramsofthedirectangleofelevationfromtheouterendofthedepositzonetothe

highestpointofthereleasezoneproducedanormaldistributionwithpeaksinthe

rangeof32oto380forsurfaceavalanchesand34oto400fTorful l -depthavalanches･

Thefrequenciesoftheseeventsweresimilarbetweenwintersbutdifferedbetween

reglOnS･

Whenthetotalvolumeofanavalancheinthereleasezoneexceedsapproximately

104m3,theexcessivetraveldistance(Le-HL-h/tan320)increasesaccordingtothetotal

volumeoftheavalanche.Avalancheswithanexcessivetraveldistanceofover1km

Occurredwhenvolumesofmorethan104m3werereleased.Avalancheswithmorethan

lO5m30ftotalvolumeinareleasezonearesurfaceavalanches,andtheseshowedthe

mobilityoflarge-scaleavalancheswithincreasedexcessivetraveldistance･This

characteristicwasmostcommonindrysurfateavalanches.

Therelationshipbetweenavalanchefrequencyandmagnitude(areaoftherelease

zoneorhorizontalrun-outdistanceofavalanches)exhibitedapower-lawrelationship,

andthepower-lawexponents(α)ofavalanchesthatoccurredineachseparatewinter

weresimilar･However,thepower-lawexponentsoftheavalanchesdifferedbetween

reglOnSandavalanchetypes･

Whentheprobabilityofnon-exceedanceofthedirectangleofelevationfわreach

classofverticalheightofavalanchedropwaPexamined,thedirectangleofelevation

becamesmallerastheverticalheightoftheavalanchedropbecamegreater,atthesame



non-exceedanceprobability.Therefわre,thelowerlimitofthedirectangleofelevation

iPclearlydefinedaccordingtoslopeheight,andadangerrangecanberealistically

determinedbyalsoconsidetingthetotalavalanchevolumeinthereleasezone.In

addition,lntrOduclngtheconceptofanavalancheriskmatrixuslngtheprobabilityof

avalancheoccurrenceandthedegreeofdamage(forceofimpact),anavalancherisk

levelcanbedeterminedforspecificlocations,oroverawidearea,aftersettingthe

dangerrangeaccordingtothescaleoftheslopeandthetotalavalanchevolumeinthe

releasezone.
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第1章 序論

第 1章 序論

1.1 研究の背景

日本は北緯 40度の中緯度帯に位置 しているが,北海道 と日本海側の地域では寒冷で降

雪が多い地域である 特に本州の日本海側は世界的にも短をみない豪雪地帯であり,冬季

の降雪水量が 1000mmを上回る地域も存在する 積雪は水資源やスキーなどのレジャーに

とって恵みとなるが,豪雪時をはじめとして,冬期には各種の雪害が発生して市民生活に

大きな影響を与える場合がある 雪害には多量の積雪による鉄道や道路の交通障害,集落

の孤立などが発生する積雪害,雪の重みや積雪層の沈降力で建物や樹木の被害が発生する

雪圧害,斜面の積雪の一部が崩壊 して発生する雪崩害,融雪期などに雪解けによって洪水

や土砂災害が発生する融雪害がある.

1956(昭和 31)年に公布された積雪寒冷
I 書j害hiEi･

特別地域における道路交通の確保に関する I 杭苫雌
- 嘗蒜地域

特別措置法 (雪寒法)では,2月の最大積

雪深の累年平均が 50cm以上の地域を積雪

地域とし,1月の平均気温の累年平均がooc

以下の地域が寒冷地域 と定義されている

(図 1-1).積雪寒冷地域はいずれかに該当

する地域であるが,日本では国土の約 6割

が該当し,全人口の約 20%である約 2800

万人もの人々が生活 している.

また,1960(昭和 36)年の豪雪を契機 と

して雪害対策の必要性が強 く認識 され ,

1962(昭和 37)年に公布された豪雪地帯対

策特別措置法によって,豪雪地帯は 1道 9

県が全域指定,14県が一部指定されている

豪雪地帯は過去 30年間の累年平均積雪積

算値が5000cll1日以上の地域が2/3以上を占

める市町村が該当し,過去 20年間の累年平

均積雪積算値が 15000cm日以上の地域が半

分以上を占め,住民生活に著 しい支障を生

じる市町村は特別豪雪地帯として指定され

ている (図 1-2).

このような積雪地では,過去に三八豪雪

(1963年,死者 228人),五六豪雪 (1981

Tokyo /

:三ン _‥ _

/ ..ノ′

j =
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図1-1積雪寒冷地域 (国土交通省資料)

t i t.

Id剛度雪稚貰[コ豪雷椎等
図1-2豪雪地帯及び特別豪雪地帯 (全国積雪寒

冷地帯振興協議会資料)
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午,死者 113人),五九豪雪 (1984年,死者 143人),六一豪雪 (1986年,死者 82名)な

どの雪害が発生している 六一豪雪以降から平成の時代になってしばらく暖冬少雪傾向が

続いているが,北海道南西沖地震 (1993年),兵庫県南部地震 (1995年),東北地方太平洋

沖地震 (2011年)が発生した年を除くと,毎年の自然災害は土砂災害を含む風水害が大き

な割合を占めているが,雪害はそれに続く第二の災害となっている.最近の雪害としては,

2004-2005(平成 16-17)年の冬期 (死者 88名,負傷者 771名,住家被害 202棟),2005

-2006(平成 】7-18)年の冬期 (死者 152名,負傷者 2145名,住家被害 4713棟),2010

-2011(平成 22-23)年の冬期 (死者 128名,負傷者 1491名,住家被害 579棟),2011-

2012(平成 25-24)年の冬期 (死者 132名,負傷者 1980名,住家被害 514校)などが発

生している (内閣府資料) 2005-2006(平成 17-18)年の冬期は六一豪雪以来の 20年ぶ

りの豪雪であり,平成 18年豪雪と命名された.

このような雪害は,地域の自然的 ･社会的条件により状況は様々であるが,特に大きな

被害が発生するのは雪崩災害である.雪崩とは斜面上に降り積もった雪が重力によって下

方へ高速で移動する現象であり,表層雪崩で 100-200km/h,全屑雪崩で 40-80kllJhと速

度が極めて速く,衝撃力は鉄筋コンクリー トの建物を倒壊する力 (loot/m2)にも及ぶこと

がある.国内における雪崩の統計として,明治の初めから平成 11(1999)年までの雪崩災

害の総件数は 7468件であり,総死者数 は 6053人となっている (和泉,2004).1900年か

ら 1999年までの 100年間における雪崩の発生件数と死者 ･行方不明者 ((社)雪センター,

2000)について,図 1-3と図 1-4に示す 1955(昭和 30)年から 1985(昭和 60)年頃ま
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図1-3 1900-1999年の種類別雪崩発生件数((社)雪センター,2000より作成)宿舎や長屋等は集落,
鉱山,炭焼き.猟等は現場作業,登山,スキ-,山菜探りやその他不明を含めその他･不明に分類
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図1-4 1900-1999年の種類別雪崩死者･行方不明者数((社)雪センター.2000より作成)

では発生件数が多く,死者 ･行方不明者は昭和 40年代までは多いが,いずれも平成の時代

になってからは少ない状態である.過去の主な雪崩災害について表 1-1に示すが,大正時

代か ら昭和の初期には死者 ･行方不明が 80人以上の雪崩災害が発生 している これ らは集

落や鉄道,現場作業 (鉱山や発電)の被害であり,当時は発生件数では少ないものの,早

独の雪崩によって大きな被害が発生している

表1-1過去の主な雪崩災害(改訂 雪崩とその対策(1993)を元に加筆,スキーや山岳登山等は除く)

西暦 元号 月El 場 所 被 害 等 雪山の稚頬

19)8 大正7年 1月9日新潟県三俣付(現 湯沢町)

19】8 大正7年 1月20日 山形県大泉付(現 朝日付)

1922大正11年 2月3日新潟県甘海相(現 糸魚川市)

1927 昭FD2年 2月8El薪11_l県能生町(現 糸魚川市)由平

1927 昭和2年 2月10日新潟県入広瀬村(現 魚沼市)大白川

1938昭和13年 I2月27日古山県宇奈月町(現 黒部市)熟知峡谷志合谷

1940昭fT]15年 1月29El岐各県白川付保木脇

1940昭和15年-3月15日 山形県小国町

1956昭和3]牢 1月31El推喝県再泰郎草津町

1956昭和31年 2月10日 富山県宇奈月町(gL娘都市)鞍部峡谷1品又

1957昭和32年 2月13El新Tb県親ノ谷村(現 魚沼前)芋川

)957昭和32年 書月12日新潟県津南町障田

)959昭和34年 2月14日 富山県大山町(現 富山市)有特

)961昭和36年 2月16日 長野県巣材青倉

19638gfE]38年 2月16日 有井井原山前横倉

1981昭fp56年 1月7日新潟県守門杵(現 魚沼市)大書

198J昭FD56年 1月18日 新潟県港ノ'6何(現 魚沼市)下qr立

1984昭和59年 2月9日新潟県中里柑(現 十El町市HI津峡温泉

1986昭和6J牢 1月26日新潟県能生町(現 糸瓜川ホ)鯉口

1986昭fl】61牛 3月21日 山形凧尾花沢市市野々

2000平成12年 3月27日岐尽凧上宝柑(現 高ILl市)左保谷

2006平成18年 2月10日放EE]妹仙北市田沢湖町札矧 監泉

2012平成24年 2月1日 秋田県仙北市田沢湖町玉川温泉

尉凍家屋34戸,死者158名(国内でri最大の被者雪碗)

大島鉱山で雪蛸が発生し死者154名

北陸本線鞍不知一書海何で客車2両が巻き込まれ死者90名

民家3戸が例炭し死首11名

民家1戸が御旗し死者6名

黒部川第三発屯所関係の工事現場で甲鰍 二巻き仏まれ死石84名

民家3戸が雪朋に巻き込まれ死者】6名

米坂線荒川第4鉄橋で列車が雪崩に巻き込まれ川に転落.死苫15名

万座鉱山で雪崩が発生し死者14名

熊細川第二発屯所関係の工事現場で雪崩に巻き込まれ死者21名

屯源開発の工事現場が筆跡 こ巻き込まilJ死苫7名

石庚環掘堀が土砂納れを伴う軍事削こ巻き込まれ死苫19名

発屯所工事現場で雪崩が発生し死者7名

民家5戸が全半沸し死昔11名

民家など14棟が雫鰍 こ巻き込まれ死者16名

民家4戸が全半辞し死盲令名

老人ホームが晋ht1こ巻き込まれ,民家1戸が全沸し死者6名

節館5軒が全半横し死者5名

民家10戸が全半沸し死首13名

民家l戸が全壊し死者2名

機設現場で除雪作業中に雪鵬に巻き込まれ姥首2名

旅蛇一都破損し死者1名

岩盤浴場で4人が甲朋に巻き込まれ死盲3名

泡雪崩(乾号表層雪肋)

蓑Ji軍畑

1h_Jf号ql

表眉雪崩

不明

抱雪崩(乾考黄Ji平励)

不明不明不明

表層琴肋

不明

全層考肋

不明不明

面発生乾雪兼Ji雪崩

面発生乾甲表層雪崩

面発生乾平全居雪崩

面発生能雪全局笥崩

面発生能甲表層笥励

面発生湿甲金屑雪崩

面発生能平米層雪崩

面発生托野乗届雪崩

面発生乾雫表層甲舶

-il:
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2000年以降の雪崩の発生件数について,1978年から2011年までの死者 ･行方不明者 (国

土交通省資料)について図 卜5に示す.昭和の時代は五六,五九,六一豪雪時に多くの雪

崩災害が発生していて,平成の時代になってからはしばらく少ない状態が続いていたが,

平成18年豪雪 (2008年)では多数の雪崩が発生した 最近は全体的に雪崩発生数や死者 ･

行方不明者は減少傾向であるものの,相対的に登山やスキー時の被害が多くなっている.
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図1-51978-2011年における種類別の雪崩発生件数(国土交通省資料より作成)

このような雪崩災害に対する国内の雪崩対策の歴史は古く,豪雪地帯では明治の時代か

ら植林や階段工,石積工などが行われていた 明治の後半か らは雪国の鉄道開通に伴い,

コンクリ- ト擁壁や雪崩覆い,柵や杭などの構造物が設置され,昭和の初期頃には鉄道や

林野において,各種の雪崩対策施設が計画的に設置されていた.戦後には山岳地で電源開

発が進められたが,この頃から豪雪地帯の本格的な雪崩対策の検討が開始され 鉄道や林

野を中心として雪崩による衝撃力の実験などの調査研究や,各種の雪崩対策施設の改良が

行われた.

1956(昭和 31)年の雪寒法の制定後に,雪寒事業の中の防雪事業として雪崩対策が本格

的に始まり,鉄道など公共的施設の防災,保安林の整備による森林の育成と補完する施設

による防災,発電 .送電施設の保全などの対策が行われてきた.その後,1963(昭和 38)

年 1月の豪雪 (三八豪雪)を契機として道路を中心とした雪崩対策が進められ 人工雪崩

実験による雪崩の速度や衝撃力の調査,スノーシェッドや吊柵等の開発など,雪崩対策の

近代化が促進された.

198】(昭和 56)年の五六豪雪や 1984 (昭和 59)年の五九豪雪では,集落に被害を及ぼ

す雪崩災害が発生し,1986(昭和 61)年 1月には新潟県の能生町柵口 (ませぐち)におい

て,民家 10戸が全半壊 し死者 13名の雪崩災害が発生した.これ以降は集落に対する雪崩

対策が本格的に進められるとともに,研究所や大学等の雪崩調査研究が充実するようにな

-4-
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った (中俣,1987;(社)砂防学会,1993).昭和の終わりから平成の時代になってからは全

国的に暖冬少雪傾向となり,雪崩災害は全体的に減少しているが,2005(平成 17)年 12

月から2006(平成 18)年 2月の冬期は20年ぶ りの豪雪 (平成 18年豪雪)となり,全国で

100件の雪崩災害が発生した (国土交通省資料).幸いにも甚大な雪崩災害は発生しなかっ

たが,改めて雪崩対策の推進の重要性が再認識された.

以上のように,過去から積雪山間地における冬期の自然災害として雪崩は大きな脅威で

あり,山地や森林を荒廃させたり,鉄道,道路や橋梁,建物,発電所などの施設や工事現

場などに数多くの被害を及ぼしてきた.このため,暖冬少雪傾向であっても雪崩対策の取

り組みは引き続き欠かすことはできないものの,社会や経済,環境などの条件が変化して

いることを勘案して,効率的な雪崩対策と調査研究を推進することが課題となっている.

1.2 既往研究

1.2.1 雪崩の調査研究

雪崩に関する調査や研究は,雪崩現象そのものに関する性質や,雪崩に対する警戒 ･避

難,雪崩対策に関する内容に区分できる.雪崩の性質は,雪崩の種類,雪崩発生区での雪

崩の挙動 (クリープ,雪圧等)や積雪構造,雪崩の発生区から走路 ･堆積区に至るまでの

運動,雪崩の走路や堆積区での衝撃力などが対象となる.警戒 ･避難は雪崩の発生する場

所や時期の予測,雪崩の危険区域の設定などのソフトの対策が対象となる.雪崩対策は構

造物や雪崩の制御など,主にハー ドの対策が対象となる.

雪崩現象の把握には,雪崩の発生区から堆積区にできるだけ近い箇所において,雪崩発

生までの気象,雪崩の発生形態や規模に関する数値情報,積雪の情報が必要となるが,地

形状況や気象条件の厳しい厳冬期にこれらが同時に得られる場所は限定される.このよう

な状況において,自然に発生する雪崩の発生から停止に至るまでの状況を直接的に記録す､

ることは極めて困難である.人工的に雪崩を発生させてその動態の記録を得る方法がある

が,場所の選定や経費,危険性などから実際に実施することが難しく,現状では自然に発

生する雪崩が調査研究の対象となる.

このような雪崩に関する調査としては,①雪崩発生後の現地調査や,②雪崩観測,③空

中写真撮影などの方法があり,過去から様々な調査研究が行われてきている.①の雪崩発

生後の現地調査はこれまでに災害発生後などに数多く実施されており,組織的な調査では

雪崩の数値的な諸元や積雪状況などの詳細な調査がなされ,主に雪崩の種類や大きさ,気

象や積雪構造から雪崩の発生機構が推定されている.大規模な雪崩の場合には現地調査の

ほかに,空中写真判読や雪崩の運動に関するシミュレーションを含めた総合的な調査研究

が行われている (例えば中林ら,1986;(社)日本雪氷学会,2001).

これらの既往の調査事例による知見から,ある場所で発生した雪崩の原因や特徴を推定

することは可能となっているが,雪崩は発生した後の降雪や降雨,日射,気温などで痕跡
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が不明になりやすく,山岳地で発生することが多いため,調査自体が物理的に困難な場合

があり,実際の雪崩現象を直接観察できる機会は極めて少ない状態のため,雪崩に関する

情報は断片的で推測の部分が多いのが実態である.通常は雪崩の発生自体が不明であり,

被害を生じた場合の災害報道などで初めて雪崩の発生が認識される場合が多いことから,

現地での毎冬期の調査数は少ない状態であるが,現在でも雪崩調査の基本となっている方

法である.

②の雪崩観測については,これまでに雪崩の映像や雪崩の衝撃力,雪崩に起因する地盤

震動などの現地観測が行われている.北海道幌延町の問寒別 (といかんべつ)では定期的

な雪崩発生状況の写真撮影が行われ (成田ら,1975,1976,1977,1978),VTRによる雪崩状

況の録画映像 (雪崩映像)の観測も行われた (秋田谷,1973).富山県の黒部峡谷の志合 (し

あい)谷では,雪崩の衝突による荷重の計測が行われ (清水ら,1972,1973,1974,1975,

1977),後には特に煙型の乾雪表層雪崩 (ホウ雪崩)の研究を目的として,雪崩状況の録画

や,雪崩衝撃力の計測,地震計を用いた雪崩に起因する地盤震動 (雪崩震動)の計測,人

工雪崩の実験などの総合的な雪崩観測が行われ,雪崩ダイナミクスに関する多くの知見が

得 られた.(黒部峡谷雪崩実験観測研究グループ,1989).新潟県塩沢町の蟹沢 (かにさわ)

新田ではビデオカメラと3台の地震計を用いた雪崩観測が行われており,常時微動や人工

的な震動と比較して雪崩震動の検知レベルが明らかとなった (村松,1993).

最近の雪崩観測の事例として,北海道幌延町の問寒別では,2001年に2台のビデオカメラ

と4台の地震計を用いた雪崩観測によって,雪崩発生箇所や雪崩量の推定が行われている

(今西ら,2004).また,新潟県妙高山域の幕ノ沢では,2000-2001年の冬期から気象観

測とビデオカメラ,地震計,雪崩発生検知システムを用いた雪崩観測が行われ,雪崩震動

の検知による雪崩発生と積雪安定度の比較 (Takeuchietal.,2001)や,雪崩震動と映像から

雪崩の速度が算出され (Takeuchietal.,2003),9冬期の観測で5回の大規模雪崩が観測され

ている (竹内ら,2009).

このような雪崩観測では,雪崩の動態を直接的に把握することで雪崩の発生位置や発生

日時が判明し,雪崩の動態や大規模雪崩の発生状況,一冬期間の雪崩発生の時系列の把握

が可能である.しかし,雪崩観測は特定の斜面などが対象で場所が限定されるうえ,雪崩

の発生区から堆積区までの範囲が観測可能な場所を確保することが難しく,データの取得

には長期間を要するとともに,多くの経費や労力が必要である.雪崩の映像を観測項目と

した場合は,悪天候時や月明かりのない夜間は監視が不可能であるのも欠点である.

③の空中写真撮影は広域の情報を取得する場合に有力な手法であり,空中写真が積雪や

雪崩に活用され始めたのは 1960年代からである (荘田,1963;鎌田,1964a,1964b;大場,

1964).空中写真は行動や時間的制限のある地上調査に比較して,危険で近づけない場所で

も測量可能であり,後に詳しく繰り返し計測できるという客観性がある (荘田,1968).壁

中写真の活用として,五六豪雪や五九豪雪を契機とした雪崩の総合的な対策を目的として,
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新潟県魚沼地区,新潟 ･長野県境の姫川地区,石川県の白峰地区で撮影された空中写真か

ら雪崩発生危険度の評価が行われている (建設省河川局,1983,1988;倉島,1985).また,

空中写真判読を用いて雪崩の実走距離と落差の関係 (松田ら,1994)や,雪崩の規模が大

きい場合は雪崩の発生量 ((社)日本雪氷学会,2001)の解析などがある.最近では,新幹

線建設の際に雪崩危険度評価の基礎資料としても用いられている(斎藤ら,2000;新山ら,

2003).

空中写真は,撮影時点までに発生した雪崩を広域的に一括して把握が可能である利点が

あるが,表層雪崩と全層雪崩の判別は可能であるものの,空中写真だけでは雪崩層の雪の

乾湿や雪崩の発生日時は不明であり,他の調査を併用する必要がある.また,空中写真は

撮影時までに発生した雪崩を一括して記録している状況のため,一冬期間の雪崩発生′の時

系列を把握するには複数回の撮影が必要である.

以上のとおり,各種の雪崩調査によって雪崩データを取得する方法はいずれも一長一短

があり,雪崩の要素によっては取得できないデータもあることから,国内では雪崩に関す

る情報は未だに十分でない状態である.

雪崩の特徴として雪崩現象を表現する要素としては,雪崩の分類や雪崩の形状,雪崩の

規模や大きさのはか,雪崩の発生から移動,堆積に関する勾配や距離などの地形的な要素

(地形要素)がある.雪崩の分類については 1998年に見直しが行われ,実際の雪崩発生事

例から点発生の全層雪崩を加えた分類が表 1-2のとおり提案されており,それぞれの要素

の区分の組合せで表現している.同時に雪崩の運動形態による分類も追加された ((社)冒

本雪氷学会,1998).これらの分類の概念を図 卜6と図 1-7に示す.

表1-2雪崩の分類名称 ((社)日本雪氷学会,1998)

雪崩分類の要素 区分名 定 義

点発生 一点からくさび状に動き出す｡一般に小規模｡
雪崩発生の形

かなり広い面積にわたりいっせいに動き出す｡一般
に大規模｡

雪崩層 (始動積雪) 乾 雪 発生域の雪崩層 (始動積雪)が水分を含まない｡

湿 雪 発生域の雪崩層 (始動積雪)が水分を含む｡

雪崩層 (始動積雪) 表 層 すべり面が積雪内部o
のすべり層の位置

全 層 すべり面が地面｡

雪 崩 発 生 の 形

点 発 生 面 発 生

点 発 生 面 発 生 面 発 生

雪崩層 (始動 乾 湿 晶 晶 品 乾雪全層雪崩 俄雪表層雪崩 乾雪全層雪崩
積雪)の乾湿 .･ロ 市 点 発 生 点 発 生 面 発 生 面 発 生

此 ∃ 湿雪表層雪崩 湿雪全層雪崩 湿雪表層雪崩 湿雪全層雪崩

表層 全層 表層 全層
(積雪の内珊 (地面) (積雪の内部) (地面)

雪崩層(始動積雪)のすべり面の位置
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栄 (1)点発生雪崩 (2)面発生雪崩
■ 発生点 破断面

坐の形 li:i " % _f}int:̂-q?.j: -Li :qL-T:ir

デフリ ーTLプリ

すべり面の也餐 (1)表層雪崩 (2)全屈雪崩

軋 夢ヽ
ヽヽ､､ メ

｢̀海 ::;..:.5.i..5....5-..鮎 か ,～.:i..............ge@

晦 L'◆'''-L;i'.;.:.-li.;I.;;書芸!.札 等 5m .:..:;I::.;.i..書喜.:..'蓑slii;.....:..:3:..:...I

一■■一

雪の (り乾雪 (2)温 習

崩雪 雪崩屈(始動積雪)が 雪崩層 (始動積雪)が

図ト 7 雪崩の運動形態 ((社)日本雪氷学会,1998)

図1-6 雪崩の分類要素 (前野ら,2000)

雪崩の地形要素に関する調査として,国内では雪崩の発生した斜面の勾配,形状,方位

などに関する特徴 ((財)高速道路調査会,1975)や,到達距離,見通し角,発生量に関す

る特徴 (建設省河川局,1988;吉松 ら,1988など)の調査がある.また,雪崩の実走距離

と落差の関係 (松田ら,1994)や,雪崩の流動性に着目して,雪崩の発生量や雪崩の地形

要素の関係が調査されている (和泉,1986).

雪崩の規模や破壊力を数値的に表示する方法として,雪崩の階級量がある(清水,1967).

階級には質量階級や,質量と滑落した高さで表すポテンシャル階級 (Ii.M,)があり,後者

は雪崩のMagnitude(マグニチュー ド)と定義されている (Shoda,1965). 国内で発生する

雪崩のポテンシャル階級は 10以下の範囲で表示できるとされており (清水,1979),雪崩

災害の調査時に個々に雪崩階級が求められている場合もあるが,階級が明らかな雪崩の数

は極めて少ないのが現状である (表 ト3).

表1-3 雪崩の質量階級とポテンシャル階級 (前野ら,2000)

質量 質量
(トン) 嘩級

3000 3.5

4500 3.7
5600 3.8

発生
年月日

場 所
重心落差

__ ル階級__ー
150 6.7

(m)
死亡 負傷

1961.1.26 北海道天塩･下平陸橋

1961.4.5 北海道 日高･新冠

1961.4.5 北海道 日高･額平

1962.1.10 ワスカラン(ペルー) 3000000 6.5

1964.4.1 北海道古平･稲倉 60000 4.8
1965.3.14 北海道 日高･札内川 300000 5.6
1965.4.15 北海道夕張市 300 2.5
1986.1.23 新潟県能生町 41200 4.6

80 6.6 21 6

70 6.6 12 6

4000 11.3 >4000
70 7.6
700 9,5 6
20 4.8 1

400 8.2 13

次に,雪崩の危険度評価に関しては,雪崩の危険範囲を表す指標として主に見通し角や

到達距離が用いられているが,いずれも雪崩の到達範囲を表す目安となるため,危険範囲

の設定などから防災上極めて重要である.雪崩の場合は,見通し角として表層雪崩は 18｡,

全層雪崩は 24｡の範囲までが雪崩の到達範囲 (高橋,1960) として危険区域の基準として

用いられていて (図 卜8),勾配が 15｡以上の斜面において見通し角が 180までの範囲が雪

崩の危険範囲となっている.また,雪崩の発生する場における発生危険度については,斜
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両の傾斜,植生,最大積雪探を点数化 して合計点で危険度を表現する評点法が用いられて

いる (表 ト̀4)

図1-8雪崩の見通し角(砂防学講座,1993)

表1-4雪崩の階級別評価得点の一例((社)日本
建設機械化協会.1988の表を一部改変)

130'未満

(か勾配(傾斜)2300-40o

340p以上

1高木度50%以上
2高木疎密度20

-50%
中木疎密度

50%以上
②植生 3中 木 疎 密 度20-50% 9

低 木 疎密度20-100%
4裸地.草地.樹高2m未満の 10
潅木.樹冠疎密度20%未満

1100cm未済 0

③積雪漂 …左So.二三33:: 写
4300cm以上 9

瓢 級基準 … …喜…器量

1.22 海外の調査事例

海外における雪崩の地形要素に関する調査として,雪崩の発生する斜面の勾配 (perla,

1977,M cC)ung and Schaerel,2006)や堆積区の勾配の特徴(M cClung and Schaerer,2006)のほか,

到達距離については地形上のパ ラメータか ら統計的に予測する手法として, Lled and

Bakkehol(1980),BakkeholeEol(1983)などがある.このほか,雪崩の幅や厚さなどの数値的

な諸元のはかに,表 1-5に示すような雪崩の規模を雪崩サイズとして段階的に表現する手

法が用いられていて,発生した雪崩を4-5段階に表現 している

表1-5 海外の雪崩サイズの区分 (http.//enwlk=〕edlaOrg/wlki/Avalanche)

Europeanavalanchesizetable

1-S.u汀 …il.;aTl冨 ､､~Il'd'山 lm皿Ot叫 aPeM -r叫 加 仙 血 g訂 U.也- hLrF-i,bkn～L-of-jLNy｡rd-Lb.OPNP.e lel)tLhヽ 50Ln

1-LJrFe F.I:;:hot::,T三㌫芸l～:鍔 llL:㌣心 30-'ofal-tad50n.u T; ご慧 u=:snd如 vyL岬 rW k～山 一円山 叩eh"'Jl■l叩

United States classificationforavalanchesize
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また,雪崩の規模として雪崩発生

区の積雪の破断面を対象として (図

卜9),上部破断面 (クラウンサーフ

ェス)の深さ,破断面の幅や幅の 2

乗,クラウンサ-フェスの深さと破

断面の幅の積などの各値と雪崩発生

数の関係についての調査が行われて

いる (Loucheteta/,2002,Rosentha) 図1-9雪崩の破断面の形状(前野ら･2000を元に加筆)

andElder,2003,McC]ung,2003,Falllettazela/,2004,2006,BalreLol,2008).また,McCIung

andSchaerer(2006)による U_Sスケールの雪崩サイズ(I-5)を対象として,雪崩の発生数と

の関係についての調査もある (BlrkelandandLandry,2002,NalsbltteJ｡/,2008).国内ではこ

のような雪崩発生区の要素や雪崩サイズに関するデータはほとんど存在せず,雪崩の規模

と発生数に関する調査事例はみあた らない

また,最近では雪崩対策において,発生確率と被害規模からなるリスクの概念を導入 し

ている国がある 例えばスイスでは,自然災害を対象に Probabll】ty(確率)とlIlte1-Slty(強

度 ) を用 いた Intenslty-Provablllty

Dlagra111(図 1-10)を活用していて,

縦軸の強度はそれぞれの災害現象で

異なるが,雪崩の場合は衝撃力を用

いており,確率は ReturnPerlOd (再

現期間)を採用 している このよう

な概念は国内では使われていない.

Hazard

average

srEght

resrdual

hlgh average low verylow

ProbablMy

図1-10スイスのIntenslty-ProbabilityDlagram
(Roberto.2000)

1.3 研究の目的

国内では定点や広域で毎冬の雪崩発生状況の継続的なモニタリングはほとんど行われて

いないため,現在でも雪崩災害の発生後など事後の現地調査が主体となっている.このた

め,雪崩災害の発生場所や 日時,被害の情報は蓄積されているものの,雪崩発生地におけ

る一冬期間中や複数の冬期にわたる雪崩発生状況や,毎冬期の雪崩発生状況の時系列的な

変化,広域での雪崩発生状況に関する調査は十分ではなく,雪崩の到達距離や見通 し角な

どの地形要素や,発生量など規模に関する基礎的な数値の諸元に関する体系的な調査事例

は現在でも少ない状況である 最近では暖冬少雪傾向により顕著な雪崩災害が減少してい

るが,将来的には雪崩の頻度や発生形態がどう変化するのか,多雪時にはどうなるのかと

いった点についても不明点が多い.

雪崩の分類や,発生から移動,堆横までの地形要素,規模や大きさに関する各種の数値

情報は,雪崩対策の指標や大規模雪崩の対策,雪崩のハザー ドや リスクの評価の基本とな
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る情報である.海外ではスキー場や道路に関する雪崩発生事例や,人工雪嵐による調査も

用いられていて豊富なデータが存在するが,国内では様々な調査や観測によって雪崩に関

する情報は蓄積されてきているものの,海外のような雪崩に関するデータは乏しい状態で

ある.特に大きな被害をもたらす大規模な乾雪表層雪崩に関しては,発生後の情報しか得

ることができないため,雪崩発生時の気象,積雪や雪崩そのものの特徴に関する情報が得

られる機会は非常に少ない.

このため本研究では,まず冬期間の雪崩の発生実態を雪崩の動態観測や冬期の空中写真

の判読を中心として把握するとともに,雪崩の地形要素や規模,発生規模と頻度に関する

基本的な特徴を明らかにした.そのうえで,これらのデータを利用して雪崩のハザー ドと

リスクの定量化に向けた検討を行うことを目的として,次の 5項目を研究の対象とした.

1)動態観測による雪崩の発生状況と発生機構の解明,大規模雪崩の発生と動態

2)雪崩の地形要素や要素間の関係の特徴

3)雪崩の規模や流動性,階級の特徴

4)雪崩の発生規模と発生頻度の関係

5)雪崩のハザー ドとリスクの定量化

1.4 本論文の構成

本論文は図ト11に示すように,序論を含めて10章から構成されている.各章の概要は次

のとおりである.

｢第 1章 序論｣では,研究の背景として国内の過去の雪崩災害や雪崩対策の歴史,既往

研究や海外の調査事例を述べ,研究の目的および本論文の構成を示している.

｢第 2章 調査研究方法｣では,雪崩動態観測と空中写真判読を中心として雪崩データの

取得方法を示し,既往の調査研究と関連しながら調査検討方法を述べている.

｢第 3章,第 4章 雪崩の動態観測と雪崩発生の特徴 日),(2)｣では,新潟県能生町と長

野県白馬村の2箇所で行った雪崩の動態観測の結果について,各冬期に観測された雪崩の発

生状況と発生機構,大規模雪崩の発生と動態,雪崩の発生規模と発生頻度に関する特徴を

述べている.

｢第 5章,第 6章 空中写真判読による雪崩発生の特徴 日),(2)｣では,新潟県湯沢町 ･

津南町と長野県栄村の苗場山と鳥甲山の周辺,岐阜県上宝村の笠ケ岳周辺の 2箇所で撮影

を行った 3時期の空中写真から雪崩の判読を行い,各冬期の雪崩の状況や,雪崩の地形要

素や,雪崩の規模,流動性,雪崩の発生規模と発生頻度に関する特徴を述べている.

｢第 7章 雪崩の地形要素と規模の特徴｣では,第 3章と第4章の雪崩動態観測および第

5章と第 6章の空中写真判読によって得られた雪崩の数値的なデータに加えて,雪崩映像

観測,空中写真判読と各地の雪崩現地調査報告によって得られたデータをあわせて,雪崩

の地形要素や,雪崩の規模,流動性,階級,雪崩の発生規模と発生頻度について検討した
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結果を述べている

｢第 8章 航空 レーザ測量 による積雪深の分布 と雪崩の発生｣では,秋田県 と岩手県の

県境に位置する烏帽子岳 (乳頭山)の周辺で行った航空 レーザ測量による積雪深の分布状

況を参考 として,第 4章の空中写真判読で得 られた雪崩の発生状況と第 5章の雪崩の発生

区勾配に関連 して,積雪分布 と雪崩の発生について述べている.

｢第 9章 雪崩のハザー ドと リスクの定量化｣では,第 3章か ら第 7章の雪崩データを

用いて,雪崩のハザー ド評価 としての見通 し角の設定と,発生確率と被害規模の概念をと

りいれた雪崩 リスクの検討について述べている.

｢第 10章 結論｣では,本論文の研究成果を要約するとともに,今後の課題 と展望につ

いて記述 した.

第1章 序論

第2章 調査研究方法

第3章 雪崩の動態観測と雪崩発生

の特徴(1)
観,'Sl箇所新潟県能生町相口

第4章 雪崩の動態観測と雪崩発生

の特徴(2)
観測箇所長野県白馬村八方尾根

方法雪崩動態観測
成果雪輔の発生状況と発生機捕,大規模雪朋の

動態.雪朗の発生規模と発生頻度の特徴

第5章 空中写真判読による雪崩発

生の特徴(1)
撮影箇所新潟県/長野県 苗場山･鳥甲山周辺

第6章 空中写真判読による雪崩発

生の特徴(2)
撮影箇所岐阜県上宝村笠ヶ岳周辺

方法雪崩動態観測
成果雪崩の地形要素.雪鞭の規模と流動性,

雪崩の発生規模と発生頻度の特徴

第7章 雪崩の地形要素と規模の特徴

方法雪崩映偉観淵.空中写真判読.既往雪崩調査
成果雪崩の地形要素.規模,流動性と階級の特棲

第8章 航空レーザ測量による積雪

深の分布と雪崩の発生

方法航空レーザ測i
成果積雪深分布と雪崩の発生の関係

第9章 雪崩のハザードとリスクの

定量化

成果見通し角と雪崩リスクの定I化

第10章 結論

図1-11本論文の構成と内容
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第 2章 調査研究方法

2 1はじめに

国内では雪崩の発生状況や動態,雪崩の数値的な諸元に関するデータは少ないため,ま

ず雪崩に関連する数値的なデータを取得する必要がある 雪崩に関する調査としては雪崩

発生後の現地調査や雪崩観測,空中写真撮影などの方法があるが,本研究では雪崩の軌態

観測として 9箇所の雪崩映像観測と2箇所の雪崩に伴 う地盤震動の観測,2箇所で 3時期

に撮影を行った空中写真の判読などを中心として,既往の雪崩調査報告も活用 した 第 2

章では,雪崩データの取得方法と検討内容の概要を述べる.

2.2 雪崩 に関連するデータの取手等

22.1 雪崩映像観測

映像監視の技術は工場の生産ラインやセキュリティ関係の監視手段として多 く利用され

ており,自然災害の分野では土石流や火砕流などの観測で用いられている 雪崩の発生や

運動形態を認識するには映像が効果的であり,悪天候時や夜間は監視できないが,現象を

ビジュアルに把握可能な点で説得力があり,画像解析によって各種の情報を得ることが可

能である

雪崩の映像観測は過去に雪崩災害が発生した箇所や,雪崩が多発することが判明してい

る図 2-1の 5県 7市町村の 9箇所で行った (秋山 ･武士,2004) 雪崩の発生区から堆積区

までを展望可能な地点の家屋等に,高感度カメラと長時間の録画が可能なタイムラブスビ

デオやデジタルビデオを設置し,冬期間の雪崩発生斜面を05-1秒に 1画像の割合でコマ

撮 り状態で録画を行った 観測期間は場所や冬期によって異なるが,1月から 3月を中心

図 2-1雪崩映像観測箇所((彰と②の箇所は他の観測項目を含めた雪崩動態観測を実施)
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として 12月から3月未～4月下旬とした.映像を記録した媒体は後に再生して雪崩の発生

の有無を調べ,雪崩が発生して流下する映像が確藷された場合には,映像を解析すること

によって,1)雪崩の発生日時,2)雪崩の分類,3)雪崩の地形要素や規模に関する各種の

情報を得ることができる.悪天候などで映像が不可視の期間後に雪崩の痕跡が映っている

場合もあるが,雪崩の発生と堆積の位置が映像上で追跡可能な場合 (全層雪崩に多い)に

は,1)の発生日時は不明であるが,2)と3)に関する雪崩情報として記録を行うことも可

能である.

I)の雪崩の/発生日時は,ビデオに搭載の時計の時刻を映像に挿入することで確定する.

2)の雪崩の分類については,第 1章の表 1-2に示す発生の形 (面発生 ･点発生)と,すべ

り面の位置 (表層 ･全層),雪崩層の雪の乾湿を区分するが,点発生雪崩は通常小規模であ

り,映像では小規模な雪崩の場合は発生の形の区別は困難なため,主に面発生の雪崩を対

象とした.雪の乾湿については,はっきりと雪煙を伴うような表層雪崩では乾き雪と想定

できるが,雪煙を伴わない流れ型の場合は映像だけでは区分が困難である.この場合は,

雪崩発生前の近隣気象記録 (アメダス等)による降雪状況や,気温の標高補正値から判断

して雪の乾湿を決定した.表層雪崩と全層雪崩の区別は,映像上で発生地点の地表が露出

しているか否かで判断が容易である.3)の雪崩の地形要素や規模については,雪崩の映像

と大～中縮尺の地形図 (1/5000-1/25000)を照合して,雪崩の発生区上端と堆積区下端の

標高や到達距離を決定し,可能な場合は発生量や発生区の面積を算出した.

雪崩映像の観測箇所のうち,図2-1に示す①の新潟県能生町 (現在は糸魚川市)の柵口(ま

せぐち)地区にある権現 (ごんげん)岳の東斜面と,②の長野県白馬村の八方尾根南斜面

の崩沢 (くずれさわ)流域は雪崩が多数発生する箇所であり,規模の大きい雪崩も観測さ

れているため,雪崩映像観測のはかに,気象観測や雪崩震動観測を含めた総合的な観測 (雪

崩動態観測)を行った (Akiyamaetal.,2007,2012).なお,①の能生町柵口の観測箇所は

縦断地形が走路の中途で急勾配から緩勾配に変化し,規模の大きい雪崩以外はこの地点で

停止することが多いため,発生日時と雪崩の種類は区分しているが,規模の大きい4つの雪

崩以外は雪崩の地形要素の算出は行っていない.

雪崩映像観測は悪天候時や月明かりのない夜間は斜面の監視は不可能であり,監視可能

な期間は一冬期間中の30-60%程度であるが,7地点の9斜面における雪崩映像観測によっ

て,雪崩の地形要素に関するデータは合計で732個が得られた (秋山ら,2012).以上の観

測結果の詳細は第3章,第4章と第 7章で述べる.

2.2.2 雪崩震動観測

震動計測は地震動のはか,土石流や火砕流などの観測でも用いられており,火砕流では

片震幅および継続時間がある程度以上となった場合には,火砕流に伴うと思われる震動波

形として火山情報の発表等に利用された.山里ら (1993)は火山を対象として,長周期震
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動の最大震幅と崩壊溶岩量の関係や,震動の継続時間と火砕流の到達距離の比較を行って

いる.また,諏訪ら (1999)は土石流を対象として,渓流近傍に設置した地震計を用いて

ピーク加速度と土石流サージのピーク流量との関係や,震動加速度震幅の時間積分と流量

の時間積分 (サージの体積)との相関が高いことを示している.雪崩に関しては第 1章の

とおり,国内では数箇所で雪崩に伴う地盤震動の観測が行われている.雪崩震動観測は映

像で観測が不可能な期間でも常時観測が可能であり,海外では雪崩映像と雪崩震動を同時

に観測し,関連づけて雪崩の運動を解析する研究 (sabotetal.,1998)や,道路沿いに地震計

を設置して雪崩発生の検知を行っている例 (Bessasonetal.,2007)がある.

雪崩動態観測の箇所である①の能生町柵口と,②の白馬村八方尾根の観測地では,雪崩

が多数発生して規模の大･きい雪崩も観測されるため,映像観測のはかに気象観測や雪崩震

動観測を含む総合的な雪崩動態観測を行った (Akiyamaetal.,2007,2012).雪崩震動観測で

は雪崩に伴う地盤震動だけでなく,地震動やノイズを含む地盤震動も計測される.雪崩震

動は雪崩の流下に従って震幅が増加する紡錘状の形状を示す特徴があるが (Nishimuraand

lzumi,1997),震動波形の形状だけでは地震動などと区別がつかない場合があるため,近隣

の地震観測所における地震動の記録と照合することで正確に雪崩の震動を抽出した.

雪崩震動観測では,①の能生町柵口では 1504個,②の白馬村八方尾根では 189個の雪崩

に伴う地盤震動のデータが得 られた.以上の観測結果の詳細は第 3章と第4章で述べる.

2.2.3 空中写真判読

空中写真が積雪や雪崩に活用されはじめたのは 1960年代からであり,調査手法として既

に長期の実績があるが,同一の範囲を複数回にわたって撮影を行ったり,空中写真の判読

結果から雪崩の数値的な諸元に関して体系的な調査を行った事例は意外と少ない.本研究

の空中写真判読による雪崩データは,1)特定の2箇所において 3冬期に 1回ずつ撮影した

空中写真から雪崩を判読したものと,2)積雪地の 1道 15県で 1回だけ撮影された空中写

真から雪崩をランダムに判読した結果を用いた.空中写真の撮影箇所を図2-2に示す.

1)については,①新潟県津南町 ･湯涙町と長野県栄村の県境付近に位置する苗場山と鳥

甲山の周辺および②岐阜県上宝村 (現在は高山市)新穂高の笠ケ岳の周辺において,それ

ぞれ 3時期にわたって撮影した空中写真の判読を行った.①の苗場山と鳥甲山の周辺では

1997年4月,2001年 5月,2002年 4月に撮影を行い,合計で 1139個の雪崩を判読した (秋

山 ･関口,2009).②の笠ケ岳の周辺では2000年,2006年,2008年の4月に撮影を行い,

合計で 589個の雪崩を判読した (秋山ら,2008).いずれも空中写真の縮尺は 1/10000-

1/15000である.なお,②の笠ケ岳の周辺では,2008年 4月に空中写真撮影と同時に航空

レーザ測量も行った.1)の空中写真の判読結果は第 5章と第 6章で述べる.

2)については,③松田ら (1994)による 12県の空中写真の判読資料と,④1道 8県で 1

回だけ撮影されている積雪地の空中写真を判読した結果を用いた.③の松田ら(1994)は,
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青森県か ら滋賀県にかけての 12県の山岳地域において,1963年から 1993年の冬期に撮影

された空中写真か ら563個の雪崩を判読 したものであり,④は北海道か ら長野県にかけて

の 1道 8県のLLl岳地域において,1984年から1997年の冬期に撮影されたものであり,238

個の雪崩を判読 したものである (秋山ら,2012) いずれも空中写真の縮尺は 1/10000-

1/15000である 2)の空中写真の判読結果の詳細は第 7章で述べる.

空中写真
①新潟県･長野県境の苗場山と鳥甲山周辺
で3回撮影

②岐阜県上宝村新穂高の笠ケ岳周辺で3回
撮影

③.④北海道から滋賀県の1道15県で1回

撮影

図 2-2 空中写真撮影箇所 (背景地図データは電子国土 Webシステムか
ら配信されたものである)

2.24 雪崩調査報告

雪崩動態観測や空中写真判読のはかに,和泉 (1986)で用いられた 17件の雪崩調査報告

を含め,主に五六豪雪や五九豪雪以降に行われている各種の雪崩調査の報告資料を収集 し

た 資料は主に学会誌や調査報告書,学会発表の予稿集で公表されているものであるが,

雪崩の地形要素として,雪崩の発生区 ･堆積区の標高と,到達距離として水平の投影距離

と最短距離が判明している雪崩を対象とした 収集 した雪崩は合計で 44事例である.なお,

公開されていない内部的な資料はここでは用いていない

また,集落を襲った雪崩災害の調査資料 (吉松ら,1988)のうち,雪庇が崩落した特殊

な 2事例を除いた 96個の雪崩データを用いた これ らの雪崩調査報告には,雪崩の地形要

素のほかに雪崩の発生量が推定されている事例が多いため,発生量を指標とした雪崩の階

級に関する検討も行った (秋山ら,2012) 以上の結果の詳細は第 7章で述べる.
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2.2.5 調査観測で取得 した雪崩データ

以上の 2.2.1の雪崩動態観測や 2.2.3の空中写真判読,2.2.4の雪崩調査報告によって

得られた雪崩データは表層雪崩が 1565個,全層雪崩が 1836個であり,雪崩の地形要素に

関して合計で 3401個の雪崩データが得られた.このうち,雪崩の発生量が判明しているの

は 105個である.212.2の雪崩震動観測では,1693個の雪崩震動データが得 られた.

2I3 調査検討項目

2.3.1 動態観測による雪崩の発生状況と発生機構

雪崩の動態観測は雪崩映像観測を基本としているが,図 2-1に示す①の能生町柵口と②

の白馬村八方尾根では,気象,雪崩映像,雪崩震動の3つの項目を基本とした総合的な雪

崩動態観測を行った.①の能生町柵口では,2001年から2005年までの 4冬期の観測を行

った.②の白馬村八方尾根では,1996年から雪崩映像観測を開始して 2005年まで 9冬期

にわたる観測を行っているが,2002-2003年の冬期から気象,雪崩映像,雪崩震動の3項

目の観測を開始しており,中途から観測のレベルが向上している.

①の能生町柵口の観測では,気象と雪崩の発生,積雪安定度や融雪水量と雪崩の発生,

雪崩震動の特徴について検討を行った.②の白馬村八方尾根観測の観測では,大規模な乾

雪表層雪崩を中心として,気象や積雪安定度と雪崩の発生,雪崩震動の特徴について検討

を行った.以上の結果の詳細は第 3章と第4章で述べる.

2.3.2 大規模雪崩の動態

大規模雪崩は発生頻度が少ないうえ,実際に観察できる機会はほとんどないため,雪崩

の動態を詳細に把握するには人工雪崩が最適な手段である.これに対して,自然発生する

雪崩を映像で詳細に記録するには,ビデオカメラや録画機器を用いれば可能であるが,莱

際には観測機器の設置位置や電源の確保,観測経費,記録媒体の交換頻度など様々な問題

から実施された事例は多くない.

雪崩映像観測は低標高から高標高,近景から遠景の風景を広範囲に 1画面でコマ撮 りの

録画状態で記録しているが,不特定な場所で自然発生する雪崩についていかに正確な情報

を得るかが重要となる.早川ら (2003)は,数値地理情報と地形図を用いて作成した鳥轍

図に過去の人工雪崩の映像を重ね合わせ,雪崩の位置から雪崩の先端速度を算出して良好

な結果を得ている.映像観測では広範囲な斜面を対象としているため,不特定の位置から

発生する自然雪崩の発生や堆積した位置はわかるものの,雪崩の運動を詳細に追跡するこ

とは非常に困難である.特に表層雪崩では,雪崩と積雪面の色調が同一で動きがわかりに

くいうえ,映像上で走路周辺に岩や木などの印 (ランドマークやマーカー)となる指標が

あったとしても,地形図に記載されておらず位置が不明なため,滑走する雪崩の位置を詳

細に決定することは困難である.
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雪崩動態観測のうち,図 2-1に示す①の能生町柵口と②の白馬村八方尾根の観測地では,

規模の大きい雪崩が発生するため,雪崩が流下する距離や時間が長い場合には区間的な位

置情報を得ることが可能である.解析の精度を向上させる目的で,積雪期の空中写真から

正斜投影写真 (オルソ画像)を作成し,地形図の等高線を重ねて高さの情報をもつオルソ

画像と雪崩映像と比較することで雪崩の運動の詳細な動態解析を行った.

オルソ画像は背景に地表の画像があることから,雪崩映像と対比させることで移動する

雪崩の位置を細かく決定することが容易となる.オルソ画像に等高線を重ねた図は無雪期

の空中写真と地形図を特定の基準となる標高位置で重ね合わせて作成するが,雪崩の運動

廟折には積雪期の空中写真と重ねると都合がよい.積雪期では斜面上で雪のつかない露岩

部分や,尾根上の植生などがあるが,映像と写真か らそれぞれ対比が可能とな り,雪崩の

区間的な情報だけでなく,発生や堆積の位置などの決定も容易となる.①の能生町柵口と

②の白馬村八方尾根の観測地では,発生する大規模な雪崩を対象として,雪崩映像とオル

ソ画像を用いて画像解析を行い,雪崩 の先端の速度を算出するとともに,国内の雪崩シミ

ュレーションで一般的なフェルミ- (Voellmy,1955)モデルを利用 して実際の雪崩の動態

を再現した.以上の結果の詳細は第 3章と第4章で述べる.

2.3.3 雪崩の地形要素と規模

地すべ りや斜面崩壊の事例解析では,発生勾配の頻度や移動した土塊の距離,土量など

の規模を対象としている.崩土の到達距離を予測する指標としては,崩壊頭部から崩土の

到達末端までの流下高と到達距離との関係が統計的に扱われている.崩土の流下高と到達

距離の比 (流下高/到達距離)は動摩擦係数に等しく,土量が大きいほどその比は小さくな

り,到達距離が大きくなる傾向がある (Scheidegger,1973;Hs也,1975;森脇,1987).崩土

の流下高と到達距離の比は等価摩擦係数と呼ばれている (Hs也,1975).

雪崩に関する各種の要素は,次の 1)-3)の項目があげられる (秋山ら,2012).

1)雪崩の分類

雪崩発生の形 (点発生 ･面発生),雪崩層の雪質 (乾雪 ･湿雪),滑 り面の位置 (表層 ･

全層)

2)雪崩の発生から移動,堆積に至るまでの地形的な数値情報 (雪崩の地形要素)

発生区 ･堆積区の標高 (発生区の上端 ･堆積区の下端の標高),発生区 ･堆積区の勾配,

流下距離 (実走距離),到達距離 (水平投影 ･水平最短の距離),落差 (雪崩の発生区から

堆積区までの標高差),間接 ･直接の見通し角 (図 2-3).

落差と見通し角には次の関係がある.

落差(h)-発生区の標高(hRト 堆積区の標高(hD) -･-(1)

間接見通 し角(a)-tan-1(h/HL),直接見通し角(ao)-tan-1(h/HL｡) ･--(2),(3)
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'･, 葺三三･昔 ･=噂 主匡 ;
Jl-/JR-jlD
Lana-A/HL
lanαo=ll/HLo
Le超過距離
Le-HLJJ/tan320

l雪崩堆積区 l､
hD 堆積区の標高
亀 堆積区の勾配

SR発生区の面積

〔L 実走距離〕

HL 到達距離(水平投影)
HLo到達距離(水平最短)
h 落差
α 見通し角(間接)
αo見通し角(直接)

図 2-3 雪崩の発生から移動.堆積までの地形的な数値情報
(和泉(1986)の図を改変)

ここで,A/Hいま落差(A)と到達距離(HL)の比で等価摩擦係数に等 しい 図 2-3は雪崩の経

路が屈曲している場合であり,間接BLJ通 し角(a)は直接見通 し角(ao)よりも常に小さいが,

雪崩の経路が曲線でなければ水平投影(HL)と水平最短(IIL｡)の到達距離,直接(ao)と間接

(α)の見通 し角は等 しくなる

3)雪崩の大きさ (量)

雪崩の大きさ (蛋)としては,雪崩の幅,厚さ,長さ,面積,質量,発生量,堆積塁が

あげられる 雪崩の規模は発生量や質量を対象とする必要があると考えられるが,発生量

に関するデ-夕は少ないため,本研究ではデータ数の多い発生区の面積や到達距離も雪崩

の規模として用いた

4)雪崩の流動性

雪崩の流動性を表す指標としては超過距離がある (和泉,1986) 超過距離とは雪崩が雪

の軌摩擦角 320ですべり下った場合と,実際の雪崩が流下 した場合のそれぞれの到達距離

(水平投影距離)の差であり,超過距離をLe,到達距離をHL,落差を hとすると,

Le-HL-/7/tan320 ･(4)

である.以上の 2)から4)の各項目について,本研究で用いる雪崩の地形要素を模式図と

して図 2-4に示す 各種の雪崩調査において,雪崩に関する l)から3)の各項 目の情報が

全て取得できる機会はほとんどないと考えられるため,調査によって取得が可能な要素を

対象とする必要がある 雪崩の発生と堆積に関しては,発生区の面積(∫R),発生区と堆積

区の勾配(OR,0,),雪崩の移動に関しては,経路の水平投影の到達距離(HL),超過距離(Le),
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Le&退路*
Le-fJLJ1/tan329

HL ･ 〉 ･
Le=HL-h/tan32.

図 2-4 雪崩の地形要素と大きさ(規模),流動性

落差(A),直接見通 し角(ao)の各要素が対象となる.図 2-3の各要素のうち,青字で示す雪

崩の落差(A)と見通 し角(a,a｡),超過拒那(Le)は,図中の赤字で示す発生区と堆積区の標高(hR,

)7D),到達距離(HL,HLo)か ら計算することが可能なため,この赤字の 4つの要素は最低限必

要な要素 として,勾配や面積な ど黒字の要素は計測が可能な場合に採用することとした.

雪崩の地形要素や大きさ (規模)な どの各要素については,頻度や要素間の関係,流動性

について検討 を行 った.その一覧を表 211に示す.

雪崩の地形要素に関する国内の既往の調査で具体的なものとして,雪崩の発生 した斜面

表 2-1 雪崩の地形的要素･大きさの頻度と要素間の関係,流動性に関する検討
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の勾配がある.国内で調査された発生区の傾斜の頻度 (加納,1929;高橋 ･植田,1937;

石川,1941)は多くの場合で 350か ら450程度の範BIlで頻度が高い また,国内の各機関の

調査では発生頻度が高いのは 350から450程度の範囲であり,雪崩の種類は区分されていな

いが調査機関別に 35-400か 40-45Dの範囲が最も頻度が高い (図 2-5,(財)高速道路調査

会,1975)

雪崩の到達距離は地形上のパラメータから予測する方法が海外では統計的な予測手法と

して用いられているが,国内に適用 した事例として Fu｣lSaWaeEal(1993)がある (図 216).

また,雪崩の見通 し角については図 2-7のとおり表層雪崩は 200,全層雪崩は 270の最小値

に 1割の余裕をみて,表層雪崩が 180,全層雪崩が 240までの範囲が雪崩の到達範囲とされ

ており (高橋,1960),高橋の 18度法則と呼ばれている (日本雪氷学会,1990)

/ .,左 へ雫 i.Lき. ≡ 31Jが芸.;.≡ 冒 ?;宮 子…

I.ld,i.5日 :確 L:､ ､,.tp/卯 .;

7 21 JJ llI r.L1 6日 Tu

81Lal博引qJIJrll

図2-5傾斜別雪崩頻度の報告例
(砂防学講座,1993)

図2-6地形要素による到達距離の予測
(FL小sawaeta/.1993)

(27度) 責違デブリ末議
(20度)

図2-7見通し角による雪崩到達距離(日本雪氷学会,1990)

なお本研究で用いた地形要素に関する 3401個の雪崩データでは,雪崩の地形要素の頻度

分布は発生区の面積や到達距離,落差などは値が大きいほど雪崩の数が少なくなるが,発

生区や堆積区の勾配,見通し角については正規分布に近い形のものがみられた この場合

は正規性の検定として,D-AgostlnOandPearson(ダゴステイ-ノ ･パーソン ;K2)検定を

行って正規分布かどうかを確認するとともに,正規性を示 した各頻度の分布について,パ

ラメ トリック検定のうちの t検定を行って頻度分布の差異を判断した.

地形要素の要素間の関係として,松田ら (1994)では 425個の表層雪崩と 141個の全層

雪崩において,雪崩の経路に沿った斜面長である雪崩の実走距離(L)と落差(H)の関係は回

帰分析でいずれもL-2Hの関係となっていて,落差が 1000m以上の傾向をはずれるデータ
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を除くと,それぞれ L=20H,L=18Hの関係がある (図 2-8)

海外における雪崩の地形要素に関する調査として,雪崩の発生する斜面の勾配 (傾斜)

については,米国,スイスおよび日本で発生した平均の発生層厚が 1m前後の 100個の大

規模な面発生雪崩について,発生勾配は30-450に多く最も頻度が高いのは 35-400である

(perla,1977) また,日本で発生した雪崩を含む約 200個の面発生乾雪表層雪崩の発生勾配

は,30-450に多く最も高い頻度は 35-400(McClungandSchaerer,2006)である (図 2-9)

代表的な堆積区の斜面傾斜角は 150以下であり,平地に至るまで滑走する場合もある

(McClungandSchaerer,2006)･

実
走
距
離
L
(
m
)

実
走
距
離

L
(

m
)

tO IO0 1000 10OOl 10 700 100010000

落差H (m ) 落差H (m)

図2-8雪崩 の 落差と実走距離の関係
(松田ら.1994)

2.3.4 雪崩の流動性 と階級

雪崩の流動性については,五六,五九豪雪時の

災害資料を中心として,雪崩の発生量が判明して

いる乾雪表層雪崩 6件,乾雪全層雪崩 4件,湿雪

全層雪崩 7件の計 17件の雪崩調査の文献から,雪

崩の地形模式図 (図 2-10)に従って各要素を算出

して,発生量,発生区標高,直接見通 し角,超過

距離の関係から雪崩の流動性に関する検討が行わ

れており(和泉,1986),次の結果が得られている.

(%
)堪
削

印383=釈層

20 25 30 35 40 45 50 55

斜面勾配(斜度)

図2-9 勾配別雪崩頻度の報告例
(McChngandSchaerer.2006)
(雪崩ハンドブック.2007)

a

1)標高が高くなると一般的に積雪量が増加する 図2-10雪崩の地形模式図(和泉 1986)

ため雪崩発生量は増大し,発生量が増大すると見通 し角は小さくなる (図 2-ll)

2)発生量が増大すると等価摩擦係数 (高度差/最大到達距離)は小さくなり,同じ高度差

でも遠くまで到達する 発生量が 105m3を超える大規模雪崩はすべて乾雪表層雪崩で,最

も小さい等価摩擦係数は乾雪表層雪崩から得られた.

3)見通 し角が全層雪崩 240,表層雪崩 180を下回る雪崩もあるが,全体 としてははぼ 180

以上を満足していた (図 2-ll)
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4)全層雪崩の場合は湿雪全層と乾雪全層

の 2件の雪崩を除いて超過距離はほぼ om

であるが,乾雪表層雪崩は発生量とともに

超過距離 は増大 して流動性が増 し (図

2-12),超過距離は発生点の標高が高くなる

につれて直線的に増大する傾向にある (図

2-13).

5)全層雪崩の場合は 2件を除いて超過距

離はほぼ om で発生標高による違いがなく,

乾雪表層雪崩は標高が高くなると超過距離

●0

A

24㌧ -9-一･一一･一一lL-+A-=- -△･---
･_I_･-180

△乾雪表層

o乾雪金屑

●温習全層

103 10 4 V(m3) 105 106

図2-11雪崩発生量Vと見通し角βの関係
(和泉,1986)

は直線的に増大する傾向であったが,これ 2000

はすべて新潟県内において豪雪時に発生し

た雪崩を扱っており,地域と時期が限定し f500
Le

たためと考えられている (図 2-13). (∩)

本研究では,雪崩の発生量が判明してい

る事例を中心として,発生量が不明な場合

は発生区の面積対象として,発生区標高や

直接見通し角,超過距離との関係および超

過距離と発生区標高の関係について,雪崩

の種類別に検討を行った.

次に雪崩の階級である質量階級やポテン

シャル階級 (清水,1967)についてはいず

れも質量が用いられており,雪崩の体積と

積雪密度の情報が必要となるが,雪崩災害

発生後の現地調査においても一般的にこれ

らの値の取得は困難であり,個々の雪崩災

害で雪崩の階級が求められている場合があ

るが,活用される機会は現状ではほとんど

ない状態である.

このため,雪崩の発生量が判明している

事例を対象として雪崩の階級を算定すると

ともに,地形要素との関係について検討を

Le=L-H/tan32o

A 乾警乗層

o乾雪金膚

● 患雪金属

ノ

▼′

′
-
′△▲

/

㌍
-

-

ノ

ー

二●●
△

/メ
/
A
A

0

to2 IO3 10 4 V(m3) 暮05

図2-12雪崩発生量Vと超過距離Leの関係
(和泉,1986)

1000 Le(rn) 2000

h
くm)

図2-13超過距離Leと発生標高hの関係
(和泉,1986)

行った.

以上の検討内容の詳細は,空中写真判読の第 5章,第 6章と,雪崩データ全体を扱って

いる第 7章で述べる.

-23-



第2章 調査研究方法

2.3.5 雪崩の発生規模 と発生頻度

最近海外では,雪崩発生区の積雪の破断面の大きさや,Usスケールの雪崩サイズ(】～

5)を対象として,雪崩の発生数との関係についての調査が行われている.これはスキー場

や道路沿いのアバランチ ･パス (雪崩道)における多数の雪崩データが用いられていて,

雪崩発生区の破断面の深さや幅,雪崩サイズに関する要素が扱われている 雪崩は主に面

発生の乾雪雪崩 (dryslabavalanche)を対象としているが,全層雪崩や湿雪雪崩を対象と

したものはない.国内ではスキー場や道路に関する雪崩のデータや,雪崩発生区の破断面,

雪崩サイズに関するデータはほとんど蓄積されていないため,海外のような雪崩の規模 と

発生数に関する調査は行われていないが,雪崩動態観測や空中写真判読で得 られた雪崩の

数値情報を用いて,発生規模 と発生数に関する同様の倹討がある (秋山,2008)

これ らの雪崩の発生規模と発生数には,規模が大きい (小さい)雪崩ほど発生数が少な

い (多い)という傾向があり (図 2-14-2-17),べき乗則 (Power-law)の関係が成 り立つ

ことが指摘されている(Blrke]andandLandry,2002,Louchetetal,2002,RoseJlthalandElder,
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図2-14 Manmmoth Mountalnで1983-2002年に
発生した23000個を超える雪崩の破断面
の深さと.累積 の雪崩数 との関係
(RosenthalandElder.2003)

(A
u
u
a
nb
a.tl
)
S
o
一

40

35

30

20

】5

10F <

viNも
<H)N
J,qLM
U

-隻-rM,UnUPeZ]2'.UOtl

●o
E]E,A

-ti:i,
Ez)oO(

竃

⊂beb
q確

報

dO

LL::崇告L',_-girl
101 TO〉
Cro､爪 m d depdlHo(cnJ

101

図2-15 LaPlagneandTlgneSSklresortsの3450個の
雪崩データによる発生区の破断面の深さと,
累積の雪崩数との関係(Falllettazeta/.2006)

0

0

0

0

0

0

5

4

3

(̂
Du

anb
aJj
a

LIO
u
e
le
^
V
)
E5
0
1

2 3 4 5

AvalallChesize(U.S.)
図2-16Colorado州GothlCの3093個の雪崩データに

よるusスケールの雪崩サイズとその発生数
との関係(BlrkelandandLandry.2002)

-24-

y三一0･5501×+62535
R2=09929

n=12,all

1 2 3 4

ReLativeAvalancheSize

図2117WestwldeAvalancheNetwork(WWAN)に
よる186929個の雪崩データのUSスケー
ルの雪崩サイズとその発生数との関係
(NalSbltteta/,2008)



第2章 調査研究方法

2003,Fa1日ettazetaI,2004,2006,Balreta/,2008,NalSbltteta/,2008) べき乗則の指数であ

る αの値は,小規模から大規模までの雪崩の発生割合を表 している.この αの値は地域に

よらず一定 (FalllettazeLal,2006)であるという指摘がある一方で,地域によって様々であ

る (BlrkelandandLalldry,2002,RosenlhalandElder,2003)という結果があり,αの値の経年

的な変化や,アバランチ .パスや地域ごとにaの値が異なるなど,時空間的な変化がある

という報告もある (NalSblttefal.,2008,図 2-18-図 2-20)
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図2-18 LlttleCottonvvood Canyonの州道210号 図 2-19 Westwlde A valanche Network

(SR-210)における全アバランチ･パスのα
の値の経年変化(Na.sbltteta/.2008)

(WWA N)に よ る西アメリカにおけ
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ど =こ■

図2-20 LlttleCottonwoodCanyonの州道210号(sR-210)にお
ける各アバランチ.パスのαの値 (NalSbltteta/.2008)

国内では雪崩発生区や雪崩サイズに関するデータはほとんどないが,雪崩の規模として

本来は雪崩の発生量が対象になると考えられる 本研究で扱っている発生量のデータ数は

105個と少ないため,雪崩の発生区面積と到達距離の 2つの要素も規模の対象と考えた

また,雪崩震動観測において,震動波形の震幅の 2乗値の総和と地震計から雪崩の中心ま

での距離から,雪崩の規模である雪崩の質量を推定できることが示されてお り,(今西ら,
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2004),本研究では震幅の 2乗値の総和についても雪崩の規模の対象 とした.

なお,雪崩の発生規模 と発生数の関係 を調査するには,時空間的に一定度のまとまりの

あるデータを対象とする必要があるため,次の 1)-3)に関する雪崩データを用いて,区域

や冬期,雪崩種類別の差異を含めて発生規模 と発生数の関係について検討を行 った

1)雪崩動態観測 (新潟県能生町権現岳)の雪崩震動観測で得 られた 1504事例 (第 3章)

2)雪崩動態観測 (長野県 白馬村八方尾相)の雪崩映像観測で得 られた 216事例 (第 4章)

3)新潟県 ･長野県の苗場山 ･鳥甲山周辺の空中写真判読による 1139事例 と,岐阜県の笠

ケ岳周辺の空中写真判読による 589事例 (第 5章,第 6章)

2,3,6 本 研 究 で用 いた 雪崩 デ ー タ と調査検 討項 目

以上の 231か ら 235に示 した調査観測 と解析項 目について,使用 した雪崩データの

一覧を表 2-2に示す.雪崩の地形要素に関するデータは,最低でも発生区と堆積区の標高,

到達距離が計測可能な雪崩でデータ数は 3401個あるが,雪崩の発生量が判明 しているのは

そのうちの 105個であ り,雪崩震動に関するデータは 1693個である.解析項 目の うち,白

丸の項 目は備考欄に記載 したそれぞれの章で記載 したが,青丸の項 目については各観測箇

所のデ-夕数の関係か ら,総合的な検討 を行 っている第 7章にまとめて記載 した.

表2-2 調査観測と解析項目の一覧

調査観測方法 調査観測方法の詳細 調査観測の場所 調査観測期間等 取得したデータ 解析項目 備考
撃許 発生Jt 霊宝 霊豊富…盃碧莞憲等賢 哲 ≡:i:≡

気象.雪崩映 能生町.柵口 4冬期 4 4 1504 ○ ○ ●●○ 第3章

9冬期 216 4 189 ○ ○ ●●○ 第4章

5県7箇所 2-9冬期 512 - - 一 一●一一 第7章

空中写夫判続 空中写真判洗 3冬期 1139 - - 一 一 〇 一 〇 第5章

1道15県 】冬期 80】 - - 一 一●一一 第7章

雪輔調査報告 既‡主調査 ℡崩発生の冬期 140 97 - _ _●●- 第7葺

+はまとめて第7章で扱った

2.37 積 雪深 分布 と雪崩の 関係

秋田県 と岩手県の県境に位置する烏帽子岳 (乳頭山)の周辺山地において,無雪期 と積

雪期の航空 レーザ測量の結果を用いて,積雪深 と標高,斜面傾斜,斜面方位別の特徴など,

積雪深の分布 と地形 との関係 を検討 した (秋山 ら,2009a).この結果 を参考 として,第 8

章では第 5章 と第 6章の空中写真判読による雪崩の発生状況や,第 7章の雪崩の地形要素

や規模 と積雪深の関連について述べる.
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2.3.8 雪崩のハザードとリスクの定量化

雪崩のハザー ド (危険度)は,主に雪崩の発生する危険の度合い (発生危険度)と,発

生した場合にどこまで到達するかという危険範囲の設定 (到達危険度)が対象となる.雪

崩の発生危険度の判定については種々の方法があるが,一般的には雪崩の発生に寄与する

要素を点数化する方法が用いられている.対象となる要素としては,雪崩発生域の斜面の

勾配 (傾斜)や斜面方位,斜面形状,植生,既往の最大積雪深,雪庇の状況のほか,対策

工の有無や過去の雪崩履歴などがあり,各要素について階級ごとに点数を与えて,その合

計点をもって危険度のランクを決定している.雪崩の発生には気象や斜面など様々な条件

が関係するが,全ての要素について調査を行うことは困難であるため,雪崩の発生と関係

の深い要素を対象として判定する必要がある.

国内では既に第 1章で述べているように,雪崩の発生危険度の判定として一般的に斜面

の勾配,植生,最大積雪深を点数化して合計点で危険度をランクづけする方法が用いられ

ており,評価得点は表 1-4のとおりである.これは新潟県魚沼,長野県姫川,石川県白峰

の各地域で撮影された空中写真と地形図を用いて,雪崩の発生地と非発生地の違いを数量

化Ⅱ類によって判別するモデルである(倉島,1985).また,雪崩の到達危険度については,

危険範囲を表す指標として一般的に見通し角が用いられていて,図2-7のとおり表層雪崩

が 180,全層雪崩が 240までの範囲が雪崩の到達範囲とされている (高橋,1960).

雪崩のハザード評価としては雪崩の発生危険度と到達危険度が対象となるが,発生危険度に

ついては第 1章の表卜4の評価得点が参考となるため,ここでは到達危険度が対象となる.到

達危険度としての到達範囲,は危険範囲の設定などから防災上極めて重要である.

なお,土砂災害の危険範囲については,がけ崩れの場合はがけの下端から高さの2倍以内,

地すべりの場合は地すべりの区域と,地すべりの下端から地すべり地塊の長さに相当する

距離を合わせた範囲,土石流の場合は渓流の扇頂部から下流で勾配が2度以上の区域が危険

範囲となっている.これらは実際の現象を統計的に扱って範囲が決定されており,土砂災

害防止法ではこの危険範囲を警戒区域に定めている.このうち,土石等の移動等により建

築物に作用する力の大きさが建築物の耐力を上回る区域を特別警戒区域と定めている (国

土交通省資料).

雪崩の危険範囲は見通し角の最小値によって到達する可能性のある範囲を示しているが,

見通し角は危険な範囲はわかるものの,最大に到達したときの角度で規制しているため,

場合によっては過大な範囲となる場合がある.このため本研究では,雪崩の地形要素に関

する3401個のデータを用いて合理的な決定方法の検討を行った.

次に雪崩のリスクに関しては既に第 1章で述べているようにスイスでは自然災害を対象

として,発生確率と被害規模を考慮したリスクの概念を導入していて,横軸に probability′

(確率),縦軸にIntensity(強度)をとった Intensity-ProvabilityDiagramを活用している･

縦軸の強度はそれぞれの災害現象で異なるが,雪崩の場合は衝撃力を用いていて,3,
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30kN/m3を境界としている (表 2-3). probablllty (確率)は Returnper-od (再現期間)とし

て ), 30, 100, 300 年をとっている (図 2-21) 衝撃力は運動モデルとして SwISS model

と呼ばれる 1次元の Voellmy-Salm モデル (Salm ela/,1990)を用いていて,他に 2次元や 3

次元のモデルを使用 している場合もあり,地形の要素をパラメータとした統計モデルも利

用されている 横軸は雪崩の確率 (再現期間)であり,発生確率と被害規模の リスクマ ト

リクス形式で危険度を区分 していて,この概念を用いたハザー ド (リスク)マップが作成

されている (図 2-22)

表2-3 各災害の強度の基準 (RobertD,2000)

Process Lowintenslty averagelntenSity highintenslty

Rockfall E<30kJ

Landsllde Vs<2cm/year

DebrlSf一ow

SlatlCR00dlng h<05m

Dynamcfloodng q<05m2/S

8ankerosl0n tく05m

3OkJ<E<3COkJ

Vsdm/year

Dく1m

and

v<1m/s

0S<h<2m

05<q<2m2/s

O5<l<2m

snowavaJanche P<3kN/m2 3kN/m2<p'30kN/m2 p'30kN/m2

EIklnelrcenergy.Vs-meanannualvelocltyOflandsHde,D=thlCknessofdebrlSfrontv=now
veloclty(f一oodordebnsflow).h=nowdepth,q-speclnCdlSCharge(m3Is/m)-hxv,I-extentof
Jateralerosl0n,P=avalanchepressureexertedonanobstacle

表2-4各国の危険度(ゾーニング)区分
スイス を含めた各国のゾ-二 ング

(危険度)や再現期間,衝撃力の区分

は表 2-4のとお りで,例えばカナダで

は,スイスを参考に再現期間と衝撃力

によって Red,Blue,W hlteの 3区分で

ゾーニングを行っている (図 2-23)

通常 Redのゾーンは建物の建造が不可

国 名 区分数 危険度区分 再現期間(辛)衝撃力(kPa)

スイス 4 3,30

フランス 4 loo ),30,300

ト ストリ可 2 Red.YeHow I,】50 1.10

の地域･Blueのゾ~ ンは構造物を雪崩 号,｡kN/m2

に対 して耐えうる対策が施された場合 S,

に建物の建造が可能な地域,Yellow の

ゾーンは煙型雪崩の到達する可能性の

ある地域, w hlte のゾーンは雪崩の危

険が低い地域を示している

本研究では第 3章か ら第 7章の雪崩

Hazard

subsLantJal

__average

L二 二_ sJ'ghl

resM]ual

1y 30y lOOy 300y

Probablrlty

図 2-21 スイスの雪崩に関するIntensity-Probab'r.ty
Diagram (Roberto,2000に数値を加筆)

データを用いて,雪崩のハザー ド評価 として雪崩の落差 (A)と到達距離 (HL)との比 (h/HL)

の確率評価や,雪崩の落差に応 じた見通 し角の下限値から到達範囲の設定を行った
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図2-22 雪崩ハザードマップの一例
(Roberto.2000)

(｡ZJl)
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Jn
SSa

Jd
】oe
duJ
一

0 2 4 6 8 10

Returnpenod(T汀｡)

図2-23カナダの危険度区分 (CA人,2002)

また,斜面の勾配や植生,積雪深の各要素を点数化 した評点法を用いた雪崩の発生危険

度と,到達危険度の積を雪崩の発生確率として,雪崩の衝撃力を被害規模としたリスクの

概念を示 し,過去に雪崩災害が発生した箇所を対象としてハザー ド (リスク)マップを作

成した.以上の検討内容については第 9章で述べる.

2.4 本研究のフロー

以上の 2 2と2 3について,調査観測と検討項目に関する調査研究のフローを図 2-24

に示す
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国内では雪崩の発生状況や動態,雪崩の数値

的な諸元に関するデータは少ない

1 調査観測方法

既往の各種雪崩調査

2 検討項目

雪崩の発生機構と動態

雪崩の地形要素･規模

雪崩の流動性･階級

雪崩の発生規模と発生頚度

ハザードの評価
図 2-24 調査研究のフロー
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第3章 雪崩の動態観測と雪崩発生の特徴(1)(新潟県能生町権現岳)

第 3章 雪崩の動態観測と雪崩発生の特徴 日)(新潟県能生町権現岳)

3.1 はじめに

雪崩現象の解明には,雪崩発生区に近い場所で自然に発生する雪崩を観察する方法が最

良であるが,国内では定点や広域で毎冬の雪崩発生状況の継続的なモニタリングはほとん

ど行われておらず,現在でも雪崩災害発生後などの事後調査が主となっている.このため,

雪崩発生地における一冬期間中の雪崩発生状況や,毎冬期の発生数の変化といった時系列

的な情報は非常に少ない.特に大きな被害をもたらす大規模な乾雪表層雪崩に関しては,

発生後の情報しか得ることができず,雪崩発生時の気象,積雪,雪崩そのものの特徴に関

する情報が得 られることは極めて少ない状況である.

このため,過去に雪崩災害が発生した場所や,雪崩の発生が確認されている5県7市町村

の9箇所を対象として,ビデオカメラを用いた雪崩動態観測を行っている(秋山･武士,2004).

これらの観測箇所のうち,新潟県能生町 (現在は糸魚川市)の柵口 (ませぐち)地区に位

置する権現 (ごんげん)岳の東斜面では,雪崩が多数発生していて規模の大きい雪崩も観

測されており,雪崩の発生から堆積までの状況が詳細に把握できる立地条件を有している.

ここでは2000年10月から気象,雪崩映像,雪崩震動を観測する施設を整備して,2000年12

月より観測を開始した (秋山 ･武士,2003).

第 3章では,2000年12月から2005年3月までの5冬期の観測結果(Akiyamaetal.,2012)から,

気象や発生した雪崩の特徴,雪崩震動の特徴,雪崩の発生機構や動態,発生規模と発生数

について検討を行った結果を述べる.

3.2 調査観測内容

3.2.1 雪崩観測地の概要

雪崩観測の対象は柵口地区の西方にある権現岳 (標高 1104m)で,日本海へ流れる能生

川の河口から約 13km上流に位置する (図3-1).権現岳の東側の斜面と山麓の状況につい

て図 3-2と写真 3-1に示す.1986(昭和 61)年 1月 26日の 23時ごろに,権現岳の東斜

面の標高900-1000m付近から大規模な雪崩が発生し,民家 11戸が全半壊して死者 13名の

災害となった.この雪崩は煙型を主とした混合型の面発生乾雪表層雪崩であり,雪崩の発

生量は 1-2.5×105m3,長さは2100m,幅は200-300m と推定された (小林,1986).また,

雪崩災害発生の約 2時間 30分前には,柵口地区から西北西へ約 3.5km離れた島道鉱泉 (図

3-1)でも大規模な雪崩が発生した (和泉 ･小林,1986a).この雪崩の運動が付近に設置さ

れている地震計に記録され (和泉 ･小林,1986b),雪崩震動の波形から雪崩の速度と地面

に及ぼす衝撃力が推定された (佃 ･溝上,1988).その後柵口地区では新潟県によって雪崩

誘導堤や減勢枠組工,減勢柵工などの雪崩対策施設が設置され,現在に至っている(図3-2).

権現岳の東斜面は図 3-2と写真 3-1のとおり,標高 250mから600m までは緩斜面 (地
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図 312 雪崩観測地の平面図 Nol-N03は気象.雪崩戟測地点.sl～
S4,Hは地形による斜面の区分
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すべり地)であるが,標高 600mから山頂に近い 1100m付近までは急斜面となっている.標

高 600m付近は傾斜の遷緩点となっていて凹地が存在 しているが,ここは夏でも雪が残 り

万年雪の状態となっており,大雪積 (おおゆきずみ)と呼ばれている.標高 600m以上の

斜面について,50mの数値地理情報 (D】gltalElevatlOnModelDEM)を用いてメッシュご

との勾配 (傾斜)を求め,勾配を5度ごとの階級に区分 してその頻度を図 3-3に示す.な

お,階級の表示で 30-350は 300より大きく 350以下を表している 斜面の勾配は 35-500

の占める割合が大きく,雪崩が発生 しやすい傾斜であることがわかる.

雪崩観測は主にこの急斜面の部分を対象としており,観測範囲は標高 500-1100m,最大

幅 1000m,最大の斜面長 700mである 権現岳の東斜面は尾根によって区分され,観測対

象斜面の北側で発生した雪崩は主に沢に沿って北東側へ流下 し,南側で発生した雪崩は主

にヒソノ又沢の方向へ流下する 中央の斜面では写真 3-1のとおり8本のアバランチシュ

- トが発達しており,多くの雪崩が東側へ流下するが,1986年 1月 26日に発生した雪崩

は南側の 5本のアバランチシュー トの範囲 (Slの斜面)を発生区としていた 以上か ら,

権現岳の東斜面は,地形的にSl～S4,Hの5つの単位斜面に区分される(図3-2,写真 3-1)

写真 3-1権現岳の東斜面 sl-S4,Hは
地形による斜面の区分

く> L√1⊂⊃ l√l⊂⊃tJIO LJl⊂⊃Lr)⊂⊃Lrl⊂>
- ･一一 M N ｢｢r｢寸 勺~LLI)Lrl＼8＼こ)rL､
L( O Ln ⊂> LJl⊂>trl⊂)Lハく>L(00

- .- N rqrl rl勺~勺~LrlLJIl＼凸＼こ)

斜面勾配(皮)

図 3-3 観測 対象範 囲の斜面勾配の頻度
(標高 600m以上)

(
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32.2 雪崩観測の方法

雪崩観測の観測地点は図 3-2のとお りであり,観測の各要素を表 3-1に示す.Nolの地

点は雪崩発生区より上部の標高 1100111の地点で,ここでは気象観測を実施した N02は雪

崩走路の標高 520m の地点で,雪崩誘導堤の前面 (山側)の No2aの地点では雪崩震動観

刺,背後の No2bの地点では気象観測と雪崩映像観測を行った.N0.3は標高 250mの地点

で N04の地点に設置した監視局舎に隣接するが,ここでは気象観測と雪崩映像観測を行っ

た これ らの観測地点のデータは,Nolは無線,N02は光ケーブル,N03は有線を用い

て N04の監視局舎に転送し,計測時刻をGPS計時で同調させてデータを保存 した

気象観測の要素の詳細は表 3-1のとおりで,このほかに権現岳から北北西へ約 6kmのア

メダス能生 (標高 551Tl,気象庁観測)と,東方へ約 2km のEEl安平 (標高 250m,新潟県観

測)で行われている気象観測の要素うち,積雪深の記録を用いた (図 3-1,図 3-2).
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表3-1気象と雪崩に関する観測項目

悪習 位 t 脚 (m) 細 串 i" 濾 M とのW鎌 - -

･ol 権現岳山頂 .100 畏豊霊速 気̀温. 書聖発生区の 慧 ㌶ ㌫

風向風速･気温･ 気

No2 権現岳山麓 520 湿度･積雪深･日雪桶映像･雪崩 雪舶走路～堆 2005/3の5冬期
射･反射･雪面温震動 積区 その他2001/]2
度･放射収支 -2005/3の4冬期

風向風速･気温･ 雪崩災害時の
Noj 柵口集落内 250 雨雪王･降雪パ 雪崩映像 雪崩堆棟区末

ルス 端付近

2001/12･-2005/3

の4冬期

雪崩観測は気象,雪崩 映像,雪崩震動の三項 目を主体 としてシステム化 を図ってお り,

全体 の概要 を図 3-4と図 3-5に示す.雪崩映像観測 は図 3-2に示す とお り,近距離か ら Sl

の斜面の観測が可能な No2bの地点 と,遠距離か ら Sl～S4および H の斜面の一部 を観測

が可能な N0.3の地点に高感度カメラを設置 して録画 を行 った 録画 はタイム ラブス ビデオ

を用 いて 1秒 に 1画面の頻度で常時記録 を行 うとともに,画像遅延保存技術 を用いて雪崩

震動の計測値が基準値 を超 えた場合,その時刻前後 の状況 を 1秒に 10画面の動画状態で

HDDフレーム レコーダー に記録する レベル トリガ方式 した

雪崩震動観測 は No2a の地点 に地震計 と して東京測振 (秩)製 の高感度電磁 式速度計

(sMlllS･112S:固有周期 1秒,測定周波数 1-50Hz)を埋設 し,上下,東西,南北方向

の三成分の地盤震動 を 001秒 に lデータ (100Hz)の頻度で計測 した.速度計 を埋設 した

地盤の常時微動 は 01mklne(01×10ー3cm/sec)以下であったため,地盤震動 を記録する基準

(亙り 国璽璽璽監事璽

図 3-4雪崩観測の各観測項目の位置 図 3-5雪崩観測の構成
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値はO.2mkineに設定し,地盤震動の三成分の合成値が基準値を超えた場合,その時刻前後

の震動を記録する方法で計測を行った.

なお,雪崩震動観測では雪崩以外の地盤震動も計測されるため,地震による地盤震動は

島道鉱泉 (図 3-1)に位置する東京大学地震研究所地震地殻変動観測センター (現在は観

測開発基盤センター)の能生観測所 (NUJ2)の地震観測データと照合して特定した.雪崩

の発生については,基準値を超えて観測されたデータのうち,地震以外の震動を記録した

時刻前後の録画映像を再生して雪崩の発生の有無を確認した.録画映像は最終的に全て再

生し,雪崩映像観測が可能な期間や,雪崩震動観測の記録の基準値を下回る小規模な雪崩

の発生状況を確認した.

雪崩の映像が取得できた場合には,雪崩の分類として発生の形 (面 ･点),すべり面の位

置 (表層 ･全層),雪崩層の雪の乾湿 (乾雪 ･湿雪),のうちで判定が可能な内容を用いて

区分を行った.小規模な表層雪崩では発生の形は区別が困難な場合が多いが,表層雪崩と

全層雪崩の区別は映像上で発生地点の地表が露出しているか否かで判断が容易である.雪

の乾湿については,はっきりと雪煙を伴うような表層雪崩では乾き雪と想定できるが,雪

煙を伴わない流れ型の場合は映像だけでは乾湿の区分は困難である.この場合は雪崩発生

前の気象記録による降雪と気温の推移から判断した.気象観測は 2000年 12月から N0.1

とN0.2の地点で開始し,雪崩映像や雪崩震動観測を含む全項目の観測は,2001年 12月か

ら2005年 3月までの4冬期に合計で 459日行った.

3.3 気象と積雪の観測結果

N0.1の地点の気象観測は 2000年 12月から2001年の 4月まで観測を行ったが,次の冬

期の2002年2月以降は落雷の影響で欠測し,それ以降は観測が不可能となった.このため,

標高別の気象状況について,N0.1の地点の観測が可能であった 2000年から2001年の冬期

を対象として,N0.1とN0.2の観測地点の気温,風速,積雪深の状況を図 3-6に示す.積

雪深はアメダス能生と田麦平の気象観測記録も使用した.気温は冬期でもOoCを超える期

間が多く,暖地性の積雪地域の環境に属している.標高の高いN0.1の地点の方が低地より

も気温が高くなって気温の逆転現象となる期間があるが,その割合は観測期間の約 1%で

あり,気温減率は平均値で-0.72oC/100m であった.風速は標高の高い N0.1の観測地点の

方がほとんどの期間で大きく,風向は観測期間の約 70%で西南西から北西の西風が卓越す

る.最大積雪深はアメダス能生,田麦平,N0.2の観測地点の順に,標高が高くなる後者ほ

ど大きくなっているが,権現岳の山頂に近く最も標高が高いN0.1の観測地点では逆に小さ

くなっている.これは西風が卓越するために,山頂付近の積雪が東の方向へ吹き払われて

いるためと想定される.

次に2000年から2005年の 5冬期の積雪状況の比較について,各冬期の積雪深の状況を

図 3-7に示す.参考として,アメダス能生と田麦平の気象観測は豪雪年である 1980-1981
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年冬期 (56豪雪),1983-1984年冬期 (59豪雪) と雪崩災害が発生 した 1985-86年冬期

(61豪雪)の積雪深の記録を併記 した アメダス能生と田麦平の観測地点では,2000-2005

年の 5冬期は過去の豪雪年の積雪深には及ばない N02の観測地点における期間中の最大

積雪深は 2000-2001年の冬期で 552cm,2001-2002年の冬期は 497cm,2002-2003年の

冬期は 360cm,2003-2004年の冬期は 346cm,2004-2005年の冬期は 558cmである 2000

-2001,2001-2002,2004-2005年の 3冬期は多雪であり,最大積雪深は約 5mであった .
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は豪雪年である3冬期の記録を併記

3.4 雪崩 の観 測結 果

341 雪崩映像観測 と雪崩震動観測の結果

雪崩震動観測と雪崩映像観測は,2001年 12月か ら2005年 3月までの 4冬期間の 459日

間に行った.雪崩震動観測によって計測された震動の種別を図 3-8に示す.観測を行った

4冬期の 459日間で 3386事例の震動が記録され,雪崩による地盤震動が 1504 (全体の約

44%),地震動が 1518(約 45%),雷の書による地盤震動 (LeprettreeEal,1998)が 80(約 2%),

震動の継続時間が 1-5秒程度の短い振動が 284事例 (約 8%)の4種類が観測された.ど

の冬期も雪崩による地盤震軌と地震動が多く,雪崩は毎冬期に 270-440回前後発生してい

た 2003年から 2004年の冬期は4冬期で最も積雪が少ないが (図 3-7),雪崩発生数も 4

冬期の観測で最も少なかった なお,2004年か ら 2005年の冬期は地怨が多いが,これは

2004年 10月 23日に発生した新潟県中越地雷の余震の影響である.
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雪崩や地震以外の地盤震動 として,雷の

場合は録画映像で雷の閃光が確認でき,そ
1000

の後 に雷の閃光時の誘導信号 と,雷の昔に

ょる地盤震動が記録 された 継続時間が 1 雲 800

-5秒の震動について,映像では雪の崩落 慧 600

等はみ られず洞 時刻に地震動はなかった 郎 400

地震計の周辺で人工的に落雪実験 を行 った 200

が波形の形状は異なっていて,現象が確認 o
できず震軌の起源は不明であるが,雪崩に

よる地盤震動は継続時間が 5秒以上のため

区別は可能である.

2001.-02 2002-03 2003-04 2004.-05

[118日] [125日] [122日] [94日]

観測冬期と観測日数

図 3-8 観測された震動の種別

雪崩による 1504事例の地盤震動のうち,震動が記録 された時刻に録画映像で雪崩の発生

が確認できたのは 727事例 (約 48%)であった なお,斜面が見えない期間は雪崩映像観

測が不可能であるが,観測期間中で対象範囲を監視可能な期間を 1時間単位で調べた とこ

ろ,No2bの近景の映像は約 40% ,N03の観測地点の遠景の映像は約 50%の期間で斜面が

見えず観測が不可能であった.

以上の 4冬期 に観測 された雪崩震動 と雪

崩映像の結果は表 3-2のとお りで,1504回

の雪崩震動 と 727事例の雪崩映像が記録 さ

れた.

雪崩映像で判明 した 727事例の雪崩につ

いて,発生 した斜面別の雪崩発生数を冬期

別に図 3-9に示す どの冬期 も Sl～S3の

斜面か ら発生 した雪崩が多 く 707事例 (約

97%)あ り,Slの斜面か ら 431事例 (約

59%)が発生 していた.

次 に雪崩種類別 の発生数 を冬期別 に図

3-10 に示す. どの冬期 も湿雪雪崩が多 く

640事例 (約 88%)あ り,そのうち湿雪表

層雪崩は 157事例 (約 22%),湿雪全層雪

崩は 483事例 (約 66%)であった.乾雪雪

崩 は 87事例 (約 12%)であ り,このうち

乾雪表層雪崩は毎冬期 に 15- 30 回前後発

生 し,合計で 83事例が発生 しているが,乾

雪全層雪崩 は映像上では 2002 年 2 月 と

表 3-2雪崩震動と雪崩映像の観測結果

冬期 観測日数 雪崩震動の 雪崩映像の
記録回数 記録回数

2001-2002 118 437 215

2002-2003 125 397 228

2003･～2004 122 275 129

2004-2005 94 397 155

合計(4冬期) 459 1504 727

東

胡

耕
腫

脚
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図 3-9 斜面区分別の雪崩発生数 発生位置が不
明な雪崩は雪崩震動で発生が判明したもの
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2003年 1月に4回発生 しただけであった

なお,録画映像では地震計の記録がない

時間帯に雪崩の発生が確認できる場合があ 400

るが,ほとんどが震動を記録する基準に連 繋 300

しないスラフ (点発生乾雪表層雪崩)など 整

のごく小規模な雪崩であった.また,権現

岳の稜線には雪庇 (せっぴ)が発達してい

るが,映像では雪庇の崩落で発生する雪崩

は確認されなかった

3.42 雪崩震動の特徴

雪崩震動に関する既往の調査研究では,

地震の波形と異なり雪崩の流下に従って震

幅が増加する紡錘状の形状を示 し,震動の

主成分は30Hz以下に含まれ 10Hz近くにピ

ークがあり,雪崩の流れに対応 して虐動波

形のランニングスペク トルのピークが移動

す ることが示 されている (NISh‖muraand

lzuml,1997) また,地震計か ら雪崩の中心

までの距離 L(m)は雪崩震動の卓越周波数f

(Hz)と負の相関があり,震動波形の震幅の

2乗値の総和 J(m2/sec)と地震計から雪崩の

中心までの距離 L(m)を用いて,雪崩の規模

である雪崩の質量 〟 (kg)を推定できること

が示されている (今西ら,2004)

雪崩震動観測で得 られた震動波形 (上下

方向の成分)について,乾雪全層雪崩が発

生した 2002年か ら2003年の冬期を代表事

例として図 3-11に示す.(丑から⑬は Sl～

S3の斜面で発生 した雪崩の震動波形であ

2001-02 2002-03 2003-04 2004.-05

[118日] [125日】 【122別 [94日]

観測冬期と観測El数
図 3-10雪崩形態別の雪崩発生数 雪崩形態が

不明な雪崩は雪崩震動だけで判明したもの
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て減少する紡錘形状の波形を示 している

⑫は S4,⑫は H の斜面で発生 した雪崩の ①

磨軌波形で,一定の小さい振幅で継続時間

が長い波形となっている
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歪勤波形の卓越周波数U)と継続時間

(T)の関係ついて,雪崩が発生 した斜面

別に図 3-12に示す 雪崩震動の卓越周

波数は 2-16Hzに分布 してお り,多 く

が 7-11Hzである.Slの斜面で発生 し

た雪崩の卓越周波数はほとんどが 6-

13Hzの範囲で,一部は 6Hz以下にも

存在する S2や S3の斜面で発生した

雪崩の卓越周波数は3-11Hzにあって

主に 5-9Hzであるが,S4や Hの斜面

で発生 した雪崩の卓越周波数は 4-

6Hzの範囲であり,雪崩が発生する斜

面によって差異がある.

これは,Sl～S3の斜面で発生 した雪

崩は No2aの地点に設置 した地震計の

近傍を流下するが,S4や H の斜面か

ら発生 した雪崩は地震計か ら離れた場

所に流下するため,雪崩の震動が雪中

や地盤中を伝搬する間に高周波成分が

減衰 して卓越周波数が低周波になって

いるものと考えられる

雪崩震動から雪崩の規模 を算出する

場合,Sl～S3の斜面か ら発生する雪崩

は地震計の直上や近傍を流下するため,

地寮計か ら雪崩 の中心 までの距離(L)

を決定することは困難である ここで

は距河f(L)は考慮せずに,震動波形の震

幅の 2乗値の総和 (2乗和 :/)を雪崩

の規模 とみな して評価 を行った.

卓越周波数∽と震動波形の震幅の 2

乗値の総和(1)との関係ついて,雪崩が

発生 した斜面別に図 3-13に示す.sl

(uD
SJH
uJ3†
O
t
､
)
]
足
噺
MQ)蟹
離
岸
鮮

W
世
頼
Z

(I)コS
)

i
LdJ皆
蟹
碧

0 5 10 15

Z方向の卓越周波数′(rtz)

図 3-12雪崩震動の卓越周波数と継続時間の
関係 雪崩夜勤は上下動成分(Z方 向)

o

nU

0 5 10 [5

Z方向の卓越周波数/(抱)

図 3-13雪崩震動の卓越周波数と震動波形震
幅の 2乗和との関係 雪崩震動は上下
動成分(Z方 向)

の斜面で発生した雪崩のうち,挽模の

大きい雪崩 (I>5×10J4cm2/S)の震動波形の卓越周波数は 8-11Hzであるが,規模が小さい

雪崩(J<0001×10J4cm2/S)では卓越周波数が 5Hz以下となっているものがある.雪崩が小規
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模な場合は,地震計の近傍に流下 した場合

でも減衰 しているか,はじめから高周波数

帯の成分が含まれていないかのいずれかと

考えられる.

参考 として,雪崩震動の最大速度値(V)

と震動波形の震幅の 2乗和(Dの関係を図

3-14に示す.最大速度値は 008-530mklne

(×1013cm/sec)であるが,最大速度値と震動

震幅の 2乗和と相関がみ られる このため,

雪崩の規模を算出する場合は,震動波形の

震幅の 2乗和(I)のような計算を行わずに,

最大速度値を直接的に雪崩の規模 として利

用することが可能であると考えられる

3.5 気象 と雪崩の発生状況
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図 3-14雪崩震動の最大速度値と震動波形震幅
の 2乗和との関係 雪崩震動は上下動の
成分 (Z方向)

35.1 積雪安定度 と融雪水量の計算

雪崩映像によって判明した 83事例の乾雪表層雪崩のうち,約 9割の 76事例が降雪中に

発生しており,湿雪雪崩の多くは気温が ooc を上回って高くなった場合に発生していた.

このため,雪崩観測を行った 4冬期における積雪層内の積雪安定度(sT)と雪面の融雪水量

を計算 して,実際に発生した雪崩との比較した なお,雪崩の発生する標高は 600-1100m

と幅があるため,ここではN02の地点の標高(520m)における計算値とした.

表層雪崩は積雪内のある層において,上横荷重によって斜面の下方へ移動するせん断応

力が積雪のせん断強度を上回った場合に発生する ここでは気象や積雪の記録から積雪の

安定度を計算 して,実際に発生した雪崩との比較を行った.積雪内では等温状態で降雪が

新雪からこしまり雪,しまり雪に変質する条件で積雪安定度が計算が可能であり,積雪屑

内の各層のせん断強度(sFl)は,積雪密度の変化が積雪の粘性圧縮理論およびせん断強度と

積雪密度の関係に従うという概念に基づいて計算することができる (遠藤,1993). こ こ

では降雪が新雪からこしまり雪,しまり雪と変質すると仮定 して,遠藤 (Ⅰ993)の考え方

を基本として,各冬期の12月か ら3月の期間において6時間間隔で積雪層内における各層の

積雪安定度(sI)の最小値を求め,雪崩の発生との対比を行った

斜面上の積雪中の積雪安定度(sl)は,積雪層内のせん断応力T(N/mZ)とせん断強度sFT

(N/rn2)から次のとお り表される

Sl=SFI/T ･(1)

せん断応力Tは斜面積雪の水平単位面横あた りにおける積雪荷重W (N/m2)の傾斜方向の
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分力であり,傾 斜をβ とすると,

7-W･cosO ･sin0 ---(2) である.

せん断強度(SFI)は,実測の場合は積雪層内において 250cm2のシアーフレームを用いて

計測する (Sommerfeld,1984).SI値が 4未満であると雪崩発生の危険度が高い (Roch,1966).

また,シアーフレームを用いて現地でせん断強度を計測 したデータか ら,多数の雪崩発生

事例と SI値を比較し,表層雪崩は sI値が 1.5より小さくなった場合に発生の危険がある

と考えられている (SchleissandSchleiss,1970;Perla,1977).

以上は現地における積雪層の実測値からSI値を求める方法であるが,計算で求める場合

は次のとおりである.

積雪のせん断強度は,遠藤 (1993)により密度βとの関係が次のとお り示されている.

SFI-B･pm .･-･(3)

ここで,βは平均値として 3.10×10~4N/m2･(kg/m3)~mで,m-3.08である.

積雪を圧縮粘性体とみなすと,圧縮粘性係数を71(N･sec/m2)として,次の関係が成 り立つ.

W(i,ti)･g･COS20-q･(I/p)･ゆ/dt ･･･-(4)

ここで,W(t,ti)は時刻 tiに積もった薄い雪の層の時刻 tにおける水平単位面積あた り

の積雪の重さ(kg/m2)であり,降雪強度をP(i)〔kg/(m2･S)〕 とすると,

W(t,ti)-∫:･p(i)dt --(5) である･

圧縮粘性係数 71と密度の関係については,積雪密度が 300kg/m3までは遠藤 ら(1990)に

示される以下の式とした.

77-C･pn ･.････(6)

ここで,C-0.392N/m2･S･(kg/m3)n であり,n は遠藤 ら (2002)に従い4.1とした.

密度300kg/m3以上は,Kojima(1967)による次の式を用いた.

71-710･eXP(k･p) ･･････(7)

ここで,q0-8･5×106N/m2･S,k-0･021kg/m3である･

式(4),(6),(7)より,時刻 tにおける ti層の密度 p(i,ti)は次のとお りとなる･

p(i,ti)- In･g･COS20･Q(i,ti)/C+p.nI1/n ･･-･(8)

ここで,p.は積雪の初期密度であり,Q(t,ti)は ti層の上に積もった積雪重量W(t･ti)を ti

から 才まで積分した積算の積雪重量で,次の式で表される.
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Q(I,E･)-I:,W((IIL)d, ..(9)

時刻 tでの Tは,(2),(5)より T-W((,t,)gcosOsirO,SFIは(3),(8),(9)よりSFI-B p(I,

I,)n'となり,(I)より時刻 tにおける L.層の積雪安定度 sI(I,I,)が求められる

以上の方法で,積雪安定度の計算は 6時間

間隔で行い,各積雪屑の底面の Sl値を求めて,

最小の Sl値を積雪層全体の積雪安定度(sl)と

し,計算は気温が連続的にOoCを超える前ま

での期間とした.降雪の初期密度は 60kg/m3,

斜面の傾斜は 45度とした.なお,冬期に降雪

ではなく降雨となる場合があるが,N0.3の観

測地点の気温と降雪パルスの観測結果は図

3-15のとお り,気温が約2oC以下の場合は降

雪の形態であることから,雨雪塁計の補足率

の風速による補正 (大野ら,1998)を行った.
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図 3-15N03の地点の気温と降雪パルスの
関係 (風速5m以下.2002年 12月から
2005年 3月までの3冬期闇)

融雪水量はNo2bの地点における気象観測の結果から,熱収支法 (小鼓 1979)による計

算を1時間単位で行い,日融雪水量を算出した.雪崩の発生数は1日あた りの種類別に分類

し,SlからS3の斜面で発生した雪崩を対象として,雪崩規模を震動波形の震幅の2乗値の

総和(/)で評価 した.なお,Nolの地点の気象観測は2002年2月以降は欠測 したため,N02

の地点の気温データを3 3で示 した-072oC/100mの気温減率で推定 した

3.52 2001-2002年冬期の気象 と雪崩の発生状況

2001年か ら2002年の冬期における気象,融雪水量,雪崩発生状況と積雪安定度(sI)の変

化を図 3-16に示す この冬期は,2001年 12月 18日から2002年 4月 23日までの 118日

間の観測を行った (2001年 12月 22日から26日と2002年 1月 11日から 16日は落雷の影

響で欠測).観測期間中では 1月 10-12日,1月 20-21日,2月 5-2月 8日,2月 16-17

日,2月20-22日,2月25日～3月 2日の期間はNolとN0.2の観測地点いずれも気温が

OoCを上回っていて,3月 9日以降からはいずれも気温が連続的にOoCを超える日が多か

った.降雪は 12月 18日～ 1月 513, 1月 16-19日,1月 24日～2月 1日,2月 9-19日

の期間で多いが,3月以降は少ない状態であった.融雪水量 (計算値)は,2月 3日以降は

ほとんど連続 して融雪水量があるが,3月 15日では約 47mm/dayとな り,以降は 20mm/day

を超える日が多く,4月 17日が約 66mm/dayと最も多かった

雪崩映像観測では乾雪表層雪崩が 17回,乾雪全屑雪崩は 2回,湿雪表層雪崩は 50回,

湿雪全層雪崩は 146回の発生が確認された.乾雪表層雪崩は積雪安定度(sl)が 09-30で

発生していた.1月 19日に発生した雪崩は降雪後に積雪安定度(SI)が 30のときに発生し

ているが,それ以外は降雪時に積雪安定度(Sりが 09-21に低下して発生してお り,雪崩
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映像では 2月 19日以降に乾雪表層雪崩は観測 されなかった.乾雪全層雪崩は 2月 2日に 2

回発生 しているが,中腹付近か ら面発生で発生 していて,1月 27日か らの降 り始めか らの

積雪深の増加は 97clll(1時間の積雪深差の合計値は 187cm,雨雪量は 97111m)であ り,棉

雪の荷重によって発生 したものと考え られる

湿雪表層雪崩 は 1月 11日に 4回,2月 6-8日に 6回,2月 16日に 3回,2月 20日～3

月 6日には 29回発生 し,雪崩映像では 3月 16日以降は観測 されなかった.湿雪全層雪崩

は 1月 IIElに 2回,2月 6-7日に 4回,2月 26El～3月 2日が 17回発生 しているが,気

温が連続的に OoCを超えた 3月 10 日以降か らはほとんどが湿雪全層雪崩 とな り,発生回

数が多 くなってる 湿雪雪崩 については,湿雪表層 と湿雪全層いずれ も山殻 と山頂部の気

温が oocを上回 り,融雪水量が 5mm/dayの期間に発生する傾向にある
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図 3-16気象,融雪水量,積雪安定度(SI)と雪崩発生状況(2001/12-2002/4)
(a)N02の地点(標高520m)の気温と降雨量(実測値),Nolの地点(棟高 1100m)の気温(計算値)
(b)N02の地点(標高520m)の積雪漢と降雪量
(C)日融雪水量(計算値)

(d)雪崩震動と雪崩映像観測による雪崩種類別の雪崩発生回数
(e)積雪安定度(計算値)とsl～ S3の斜面で発生した雪崩種類別の震動′皮形震幅(Z方向)の2乗和
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2月 22日に発生した湿雪表層雪崩は規模が大きく(∫>5×10~4cm2/sec),slの斜面で発生

し,継続時間は 88秒であった.この雪崩は2001年か ら2002年の冬期の観測期間中で最大

の規模であった.3月 15日に発生した湿雪全層雪崩も規模が大きく,日融雪量が約 47mm

でありSlの斜面で発生した.雪崩震動の継続時間は 50秒であり,雪崩の種類は面発生の

湿雪全層雪崩である.

3.5.3 2002-2003年冬期の気象と雪崩の発生状況

2002年か ら2003年の冬期における気象,融雪水量,雪崩発生状況と積雪安定度(sI)の変

化を図 3-17に示す.この冬期は,2002年 12月 18日から2003年 4月 21日までの 125日

間の観測を行った.観測期間中では 12月 23-25日,1月 13-14日,1月 16-17日,1月

27-28日,2月 7-11日,3月 1-3日の期間は No.1,No.2いずれも気温がoocを上回っ

ていて,3月 23日以降からはいずれも気温が連続的にOoCを超える日が多かった.降雪は

12月25-30日,1月 4-8日,1月 20-23日,1月 29日～2月 1日,2月 5-6日,2月 11

-12日,3月 8-11日の期間で多いが,それ以降は少ない状態であった.融雪水量 (計算

値)はほぼ連続して融雪水量があるが,3月 23日以降は 20mm/dayを超える日が多く,4

月 8日が約 67mm/dayと最も多かった.

雪崩映像観測では乾雪表層雪崩が 27回,乾雪全層雪崩は 2回,湿雪表層雪崩は 32回,

湿雪全層雪崩は 167回の発生が確認された.乾雪表層雪崩は積雪安定度(sI)が 0.8-2.6で

発生していた.このうち,1月 3日に発生した 2つの乾雪表層雪崩は,降雪後に発生して

積雪安定度(sI)がいずれも2.6であり,それ以外の表層雪崩は降雪時に積雪安定度(sI)が 0.8

-2.4に低下して発生したが,雪崩映像では 2月 13日以降に乾雪表層雪崩は観測されなか

った.乾雪全層雪崩は 1月 3日に2回発生しているが,山頂付近から面発生の形で発生し

ている (雪崩震動は図 3-11の②と③の波形).12月 25日か らの降 り始めからの積雪深の

増加は 115cm (1時間の積雪深差の合計値は 180cm,雨雪量は 147mm)であり,積雪荷重

によって発生したと考えられる.

湿雪表層雪崩は 1月 13日に2回,1月 17-20日に4回,1月 27-28日に4回,2月 8

-11日は 10回,2月 25日～3月2日には 5回発生し,雪崩映像観測では 3月20日以降に

湿雪表層雪崩は観測されなかった.湿雪全層雪崩は 1月 17-20日に5回,2月 7-11日に

16回,2月26日～3月 3日が 7回,3月 16-18日が 13回発生しているが,気温が連続的

に OoCを超えた 3月 23日以降は湿雪全層雪崩が多く発生した.湿雪雪崩は湿雪表層と湿

雪全層いずれも山麓と山頂部の気温がooCを上回り,融雪水量が 5mm/dayの期間に発生す

る傾向である.

12月29日に発生した乾雪表層雪崩は規模が大きく(′>5×10~4cm2/sec),降雪時に Slの斜

面から発生し,積雪安定度(sI)が 1.1の時に発生している.この雪崩は雪煙を伴い,継続時

間は 132秒であった (雪崩震動は図 3-11の①の波形).3月 24日に発生した湿雪全層雪崩
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も規模が大きく,Slの斜面か ら発生 して雪崩怒勤の継続時間は 86秒であった (雪崩震動

は図3-11の⑦の波形)この雪崩は2002-2003年冬期の観測期間中で最大の規模であった
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図 3-17 気象,融雪水量,積雪安定度(SI)と雪瀬発生状況 (2002/12-2003/4)
(a)N02の地点(標高 520m)の気温と降雨量(実測値).Nolの地点(標高 1100m)の気温(計算値)
(b)N02の地点(標高 520m)の積雪潔と降雪量
(C)日融雪水量(計算値)
(d)雪崩震動と雪崩映像観測による雪崩種類別の雪崩発生回数
(e)積雪安定度(計算値)とSl～S3の斜面で発生した雪崩形態別の震動波形震幅(Z方向)の2柔和

354 2003-2004年冬期の気象 と雪崩の発生状 況

2003年か ら2004年の冬期における気象,融雪水量,雪崩発生状況と積雪安定度(sI)の変

化を図 3-18に示す この冬期は,2003年 12月 22日か ら2004年 4月 21日までの 122日

間の観測を行った 観測期間中では 12月 28-29日,12月 31日～1月 2日,2月 1-3日,

2月 13-14日,2月 19-23日,2月 25-26日,2月 28-29日,3月 9-Il°,3月 16-

18日の期間は気温が OoCを上回っていて,3月23日以降か らは気温が連続的に OoCを超

えていた.降雪は 】2月 26-27日,1月 13-17日,1月 22-29日,2月 3-9日,2月 15

-16日,3月 2-7日の期間で多く,3月 8日以降は少ない状態であった 融雪水量 (計算

値)は,2月 8-26日と3月 5日以降はほとんど連続 して融雪水量があるが,3月 10日以

降は 20mm/dayを超える日が多 く,2月 22日が約 79mm と最も多かった.
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雪崩映像観測では乾雪表層雪崩は 15臥 乾雪全層雪崩は観測 されず,湿雪表層雪崩は

41回,湿雪全層雪崩は 73回の発生が確認された.乾雪表層雪崩は積雪安定度(SI)が 09-

32で発生 していた このうち,1月 31日に発生 した 2つの乾雪表層雪崩は降雪後に発生

したが,積雪安定度(sI)は 30と32であ り,それ以外の乾雪表層雪崩は全て降雪時に積雪

安定度(SI)が 09-23に低下 して発生 したものである 雪崩映像では 2月24日以降に乾雪

表層雪崩 は観測されなかった

湿雪表層雪崩は 12月 28日～1月 3日に 3回,2月 1-2日に 7回,2月 8-10日に 7回,

2月 19-26日に 12回,3月 10-13日に 7回発生 しているが,3月 14日以降は観測 されな

かった.湿雪全屑雪崩は 12月30日～1月 1日に 3回,2月 2日に 4回,2月 19-22日に

12回,3月 10-14日に 9回,3月 17日に 6回発生 しているが,3月 14日以降か らは映像

上では湿雪全層雪崩だけが発生 している なお,N02の地点の最高気温が 10oCを超える
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図 3-18 気象.融雪水量.積雪安定度(SI)と雪崩発生状況(2003/12-2004/4)
(a)N02の地点(標高520m)の気温と降雨量(実測値),Nolの地点(標高1100m)の気温(計算値)
(b)N02の地点(標高520m)の積雪渓と降雪量
(C)日融雪水量(計算値)
(d)雪舶震動と雪崩映像観測による雪崩種類別の雪崩発生回数
(e)積雪安定度(計算値)とSl～S3の斜面で発生した雪崩形態別の震動波形震幅(Z方向)の2乗和
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2月 19-22日では,低気圧による気温の上昇の影響で湿雪雪崩の回数が多い.これは第4

章の4.5.4でも後述するとおり,長野県白馬村の八方尾根で行った雪崩観測でも同様の状

況であった.

2月 26 日に Slの斜面から発生した面発生の湿雪全層雪崩は規模が大きく(J> 5×10~4

cm2/sec),継続時間は 120秒である.雪崩震動の Z方向の最大速度値は 530mkine (5.3×

10~1cm/sec)で 4冬期の観測期間中で最大値を記録した.この雪崩は 2003年から2004年の

冬期の観測期間中で最大の規模であった.また,3月 10日と3月 29日に発生した湿雪全

層雪崩も規模が大きく,いずれも面発生の湿雪全層雪崩であり,Slの斜面から発生してい

て雪崩震動の継続時間は前者が 188秒,後者が 83秒であった.

3.5.5 2004-2005年冬期の気象と雪崩の発生状況

2004年から2005年の冬期における気象,融雪水量,雪崩発生状況と積雪安定度(sI)の変

化を図3-19に示す.この冬期は,2004年 12月 28日から2005年 3月 31日までの94日間

の観測を行った.観測期間中では 1月 3-4日,1月 15-16日,1月 27-29日,2月 19-

20日,3月 7-8日,3月 10-11日の期間は気温がoocを上回っていて,3月 16日以降か

らは気温が連続的にOoCを超えていた.降雪は 1月 5-14日,1月 17-19日,1月 30日

～2月 5日,2月 10-14日,2月 26日～3月 5日の期間で降雪が多く,3月 13日以降は少

ない状態であった.融雪水量 (計算値)は,2月 7-25日と3月 6日以降はほとんど連続

して融雪水量があるが,3月 10日以降は20mm/dayを超える日が多く,3月 17日が約 51mm

と最も多い.

雪崩映像観測では乾雪表層雪崩は 24回,乾雪全層雪崩は観測されず,湿雪表層雪崩は

34回,湿雪全層雪崩は 97回の発生が確認された.乾雪表層雪崩は24回観測され,積雪安

定度(sI)が 0.8-2.3で発生している.このうち,1月 16日に発生した 2つの乾雪表層雪崩

は降雪後に積雪安定度(sI)が2.3のときに発生しており,それ以外は全て降雪時に積雪安定

痩(sI)が 0.8-1.9に低下したときに発生しているが,雪崩映像では 3月 6日以降に乾雪表

層雪崩は観測されなかった.

湿雪表層雪崩は 1月 15-19日に 5回,1月 27-29日に7回,2月 16-19日に 5回,3

月 11日に4回,3月 17-18日に8回,3月 21-23日に3回発生しているが,3月 24日以

降は観測されなかった.湿雪全層雪崩は 1月 27-29日に3回,2月 16-20日に 14回, 3

月 10-12日に 15回,3月 14-18日に39回,3月 21-24日に20回発生しているが,3月

24日以降からは映像上では湿雪全層雪崩だけが発生している.

2月 5日に発生した乾雪表層雪崩は規模が大きく(J>5×10-4cm2/sec),降雪時にSlの斜面

から発生し,雪崩震動の継続時間は 56秒で積雪安定度(sI)が 1.3で発生している.2月 19

日と3月 18日に発生した湿雪全層雪崩も規模が大きく,いずれもSlの斜面から発生して

いる.2月 19日の雪崩の継続時間は74秒であり,3月 18日の雪崩は2004-2005年冬期の
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観測期間中で最大の規模であり,雪崩震動の継続時間は 143秒であった.
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図 3-19 気象.融雪水量,積雪安定度(SI)と雪崩発生状況 (200412-20053)
(a)気象観測地点(9(標高 520m)の気温と降雨量(実測値),Nolの地点(標高 1100rn)の気温(計算値)
(b)気象観測地点②(標高 520m)の積雪深と降雪量
(C)日融雪水量(計算値)
(d)雪崩震動と雪崩映像観測による雪崩種類別の雪崩発生回数
(8)積雪安定度(計算値)とsl～S3の斜面で発生した雪崩形態別の震動波形震幅(Z方向)の 2乗和

3 6 大規模雪崩の動態解析

空中写異から正斜投影写真 (オルソ画像)を作成 し,高さの情報をもつ等高線を重ねた

図を作成 して,雪崩映像と比較することで雪崩の動態の詳細を把握 した 最近では航空レ

ーザ測量による計測技術も実用化されており,レーザ計測と同時に空中写真撮影を行い,

画像と座標値を同時に取得することが可能であるが,雪崩観測時にはまだ一般的ではなか

ったため,ここでは 1996年 3月楕影の空中写真と 1/5000の地形図を用いて作成 した.空

中写真は撮影だけで評定点を設けていないこと, 1/5000の地形図作成の元となった空中写

真と比較 して撮彫時期や縮尺等の仕様が異なるため,1996年 3月撮影の空中写真はできる

だけ地形図に合わせて,画像のゆがみを補正して正斜投影 して作成した.
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オル ソ画 像 には 101mメッシュの数値地理情報を重ねているが,標高データを付加するこ

とで 3次元 表示 や傾斜 区分などに用いることも可能であり,3次元表示を行うと雪崩映像

との対 比 が よ り精 度 よ く行えると考えられるが,今回は 2次元の平面図を用いて解析を行

った .な お ,地 形 図 の等高線は地表の標高のため,積雪期の写真と重ねると積雪深の分だ

け標 高値 がずれ る こ とになるが,積雪深の数 m程度の範囲のため雪崩の解析には十分利用

が可能 で ある 積 雪期 の空中写真を用いて作成 したオルソ画像を図 3-20に示す.

図 3-20能生町柵口 権現岳の東斜面と山麓部のオルソ画像

雪崩映像から最大速度が 25m/S以上に達 した雪崩のうち,4事例について作成 したオル

ソ画像を用いて画像解析を行い,雪崩の先端速度を算出した.また,雪崩シミュレーショ

ンで一般的なフェルミー (Voellmy,1955)モデルを利用して実際の雪崩の再現を行った.対

象とした雪崩は 2002年の 3月 )6日と4月 18日に発生した面発生湿雪全層雪崩と,2003

年 1月 3E】に発生した 2つの面発生乾雪表層雪崩 (雪崩震動は図 3-11の②と③の波形)の

4つの雪崩である.フエル三一 (VoeHmy)モデルの基本式は次のとお りである

V-lEl7(sine-FLCOSO)-fE/'(slnO-FLCOSO)-V.)exp(-2gS/Eh)]./2 (10)

ここで,V 雪崩の速度(m/S),EJ 乱流減衰係数(ln/S2),h 雪崩の屑厚(m),0 斜面の傾

斜角 (痩),S 雪崩の流下斜距離(m),FL 動摩擦係数, vo 雪崩の初速度(nvs),g 重力
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加速度(98m/S2),である 雪崩の屈曲は傾斜方向のみ を考慮 し,乱流減衰係数(卯ま表層雪

崩で 1000-3000,全層雪崩で 400-600を用い,動摩擦係数oL)は Schearer(1975)が示す 5/V

(V.雪崩の速度) とした

湿雪全層雪崩の結果について図 3-21に示す 2002年 3月 16日に発生 した湿雪全層雪崩

(雪崩発生量は 2×103m3) の発生層厚(h)は観測地点の積雪深記録か ら推定 して h-25m,

2002年 4月 18日に発生 した湿雪全層雪崩 (雪崩発生量は 24xlO3m3) は h-20m として,

いずれ も雪崩映像か ら層厚の変化がないとした 地形の屈曲部 (図 3-2の大雪積の箇所)

では速度が一致 しない区間があるものの,乱流減衰係数(i)は前者が 400,後者が 600でお

おむね実際の雪崩速度が再現 されている
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図 3-21 面発生湿雪全層雪崩の速度実測値とフェルミー(Voe‖my)モデルによる
速度計算(a2002年 3月 16日発生.b2002年 4月 18日発生)

次に 2003年 1月 3 日に発生 した面発生の乾雪全層雪崩 について,雪崩映像観測で得 ら

れた画像 を写真 3-2に示す 権現岳の山頂直下か ら連続的に 2回の面発生の全層雪崩が発

生 して,雪面上を流れ型の形態で流下 した 1月 8 日に標高 310m 付近で実施 した積雪断

面観測の結果を図 3-22に示す 積雪深は 165cm で OoC のざらめ雪が層全体の 1/4ほど占
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N02の地点(近景) N03の地点(遠景1) N03の地点(遠景2)

写真 3-2 2003年 1月3日11時 24分に発生した面発生乾雪全層雪崩の雪崩映像

横丁産 (PPkPa)
0 500

+新雪 /こしまり雪 ●しまり
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-Jnn (Ts ℃i lTil ･rf7度 (pkg/I)J)

図 3-222003年 1月 8日に実施した積雪断面観測結果(図 3-2の N05の地点)
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めていたが,この冬期の気温の推移 (図 3-17)か ら発生区に近い Nolの地点の気温は長

期間負の値であったので,乾雪雪崩 と推定できる 1回目の雪崩は 11時 19分に発生し (雪

崩震動は図 3-11の②の波形), 2回目の雪崩は 11時 24分に発生した (雪崩震動は図 3-ll

の(卦の波形).

これ らの雪崩についてオルソ画像を用いて画像解析を行い,雪崩の先端速度を算出した

結果と,フェルミ- (Voellmy)モデルを利用 して雪崩の速度計算を行った結果を図 3-23に

示す なお, 1回目の雪崩の発生量は 32×103m3であるが,発生後はそのまま雪面を滑走

する状態であったので,h-2m で層厚の変化がないとした.2回目の雪崩の発生量は 13×104

m3であるが,1回目の雪崩よりも高標高部か ら発生して規模が大きく,流下時は斜面を露

出させるように滑走 したため,h-2m で層厚は麓で想定される厚さに比例的に変化させた.

どちらの雪崩も乱流減衰係数(訓 ま 1000 程度で実際の雪崩速度の再現性が良く,全層雪崩

で用いられてる標準的な値 (400- 600) はこの場合やや小さいと思われるが,この理由と

(
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雌
増
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図 3-23 2003年 1月 3日に発生した面発生乾雪全層雪崩の速度実測値とフェルミー
(VoeHmy)モデルによる速度計算(a ll19発生,b ll24発生)
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して乾雪の雪崩であることが原因と想定される.

以上か ら,フェルミー (Voe111-1y)モデルによる速度の計算値は雪崩映像による実際の雪

崩速度とある程度の再現性がみ られた 雪崩の映像観測は長期間行ったとしても,雪崩の

発生から堆積状況までを詳細に記録できる機会は少ないため,今後は多くの事例を蓄積 し

て同様の検討を行う必要がある

3.7 雪崩の発生規模 と発生頻度

能生町権現岳の雪崩観測では 1504事例の雪崩に伴う震動データが得 られているが,こ

れには雪崩の種類が判明していないものも含まれている.雪崩震動は速度値を計測してい

るが,342に示したとおり,雪崩に起因する地盤蕪勤の震動波形の震動震幅値の 2乗値

の総和(/)と雪崩の規模には密接な関係がある (今西ら,2004).雪崩の規模 として震動波

形の震動震幅の 2乗和(Dを用いて,各階級の中間値と発生数の関係を図 3-24に示す.

ここで, 〟は各階級のデータ数,N はそ

れよりも大きな震動震幅の 2乗和をもつ雪

崩を含めた累積の発生数で,発生数と震幅

の 2乗和は対数表示である 震動震幅の 2

東和(I)の対数値が横軸で約-03以上ではば

らつきがある これは震動震幅の 2東和(r)

の値が約 05×10-4cm2/Sに相当するが,この

値よりも大きい雪崩は 48事例あり,39事

例は発生した位置や雪崩の種類が雪崩映像

で判明している この部分を除くと,震動

震幅の 2東和(I)が大きい (小さい)雪崩ほ

ど発生数が少ない (多い)という傾向があ

り,震動震幅の 2乗和(I)と発生数(n)には,

3

2

1

(
LL
糸
3
;献

環
抑
)叫
o｣

-4 12 0 2 4

Log(震動震幅の2柔和/)

()0-4cTrl2/see)

図3-24雪崩の震動震幅の2柔和と発生数の関係

log.on--aloglOJ+b (a,bは係数) (ll)

の関係がある これは,

17-C.rd ･･(12)

という▲'べき乗則"の関係が成 り立っていることと同じである.ここで Cは係数,aは指数

であり,各階級の雪崩発生数である77の場合,aの値は約 12である

次に,雪崩悉勤観測を行った冬期別 と月別による雪崩震動の震動震幅の 2乗和と発生数

の関係について, /7の αの値をそれぞれ表 3-3と表 3-4に示す.冬期別では 2001-2002,

2004-2005年の 2冬期は多雪であったものの (図 3-7),冬期別の αの値は大きな差異は
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み られない.月別では 12月と 1月が他 の月に比べ

て若干値が小さいが,大きな差異はみ られない.

次 に雪崩 映像観測 によって雪崩 の種類が判 明

している 727事例の雪崩震動データの うち, sl

か ら S3の斜面で発生 した雪崩 を対象 として,震

動震幅の 2乗和 と発生数の関係について,αの債

を表 3-5に示す.発生数は Slの斜面が最 も多い

が,斜面によって αの値は同一で差異はみ られな

い.

雪崩種類別の α の値を表 3-6に示す.ここでは

表層 ･全層 と乾雪 ･湿雪の区分 と,さ らに種類 を

詳細 に区分 して評価 した.表層雪崩 と全層雪崩 に

ついては差異がみ られないが,乾雪雪崩 と湿雪雪

崩では前者の方が値が小さくなっている.詳細 に

区分 した場合,乾雪全層雪崩 は 4事例 しかないた

め αの値 を求めることはできないが,乾雪表層雪

崩の値は最 も小 さくなっている.

以上か ら,乾雪雪崩 は他 に比べて,規模 の大き

い雪崩がよ り起 こりやすいという傾向がある.義

層雪崩 と全層雪崩で差異がみ られないのは,240

個の表層雪崩のうち湿雪の表層雪崩が 157個 を占

めていて,全層雪崩 の大部分が湿雪雪崩 のため類

似 した値になっていると考え られる.

表3-3冬期別の震動震幅の2乗和と発生数

冬 期 雪崩数n a R
2001/2002 437 1.0 0.87
2002/2003 397 1.0 0.91
2003/2004 273 0.8 0.88
2004/2005 397 1.1 0.86
4冬期全体 1504 1.2 0.93

表3-4月別の震動震幅の2乗和と発生数

月 n a R
12月 74 0.7 0.78
1月 304 0.8 0.84
2月 372 ｡1.1 0.84
3月 546 1.0 0.85
4月 208 1.1 0.91

4冬期全体 1504 1.2 0.93

表3-5斜面別の震動震幅の2乗和と発生数

:.:r!'.:l･.=T:｢叫

0
.
89
0
.
94
0
.
89

表3-6雪崩種類別の
と発生数

莱2の幅震動震 和

雪崩の種類 雪崩数n
表層雪崩 240
全層雪崩 487 αfo.一〇

80
.
88
90
.
89

乾雪雪崩 87 0.5 0.75
湿雪雪崩 640 1.1 0.91

雪崩全体 1504 1.2 0.93

雪崩の種類 77 a R
乾雪表層雪崩 83 0.5 0.79
乾雪全層雪崩 4

湿雪表層雪崩 157 0.9 0.84
湿雪全層雪崩 483 0.9 0.89

雪崩全体 1504 1.2 0.93

3.8 まとめ

過去 に大規模な面発生乾雪表層雪崩が発生 し,集落に大きな被害 を及ぼした新潟県能生

町の柵 口地区に位置する権現岳の東斜面 を対象 として,2001年 12月か ら2005年 3月まで

の 4冬期間に雪崩の動態観測 を行った.観測は気象,雪崩映像,雪崩震動の三項 目を主体

に行 ったが,冬期間でも雪崩発生区の気温が oocを上回る暖地性の積雪地であ り,湿雪雪

崩 を主体 として多数の雪崩が観測 された.雪崩の発生状況や特徴が明 らか となった.主な

結果は次のとお りである.

①雪崩 の発生状況

1)4冬期の 459日間における観測では 3386事例の雪崩震動が計測 され,このうち雪崩 に起

因する震動は 1504事例 (約 44%)であ り,同時に雪崩の映像は 727事例が記録された.
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2)4冬期の727事例の雪崩映像では,乾雪表層雪崩が 83,乾雪全層雪崩が 4,湿雪表層雪

崩が 157,湿雪全層雪崩が 483事例の発生が確認され,湿雪雪崩は全体の約 88%であり,

このうち湿雪全層雪崩は全体の約 66%であった.斜面別では Sl～S3の斜面から707事

例 (約 97%)の雪崩が発生し,1986年 1月 26日に発生した雪崩の発生場所である Sl

の斜面から431事例 (全体の約 59%)が発生していた.

②雪崩の発生条件

1)乾雪表層雪崩は 83個の発生が確認されたが,積雪安定度(sI)が 0.8-3.2のときに発生し

ていた.そのうち約 92%が降雪期間中に発生し,そのときの積雪安定度(sI)は 0.8-2.4

であり,積もった新雪内で積雪安定度が低下して発生しているものと推定される.

2)湿雪全層雪崩は気温が連続的にOoCを超える 3月以降に多発するが,1-2月でも気温

が高い場合に発生する.湿雪全層雪崩は融雪水量が増加するに従って多発し,3月中旬

からは湿雪全層雪崩が主となり,4月以降は湿雪全層雪崩しか発生が確認されなかった.

③雪崩震動の特徴

1)雪崩震動の震動波形の卓越周波数は 2-16Hzに分布し,多くが 7-11Hzであるが,雪

崩が発生する斜面によって差異がある.

2)雪崩が地震計の直上に位置する Slの斜面から発生した場合,震動波形の卓越周波数は

ほとんどが 6-13Hzの範囲で,一部は 6Hz以下にも存在する.S2や S3の斜面で発生し

た場合は3-11Hzにあり主に 5-9Hzである.

3)Slの斜面から発生した雪崩のうち,規模の大きい雪崩 (雪崩の震動震幅の 2乗和が

5×10~4cm2/S以上)の震動波形の卓越周波数は 8-11Hzであるが,規模が小さい雪崩

(0.001×10~4cm2/S以下)の震動波形の卓越周波数は 5Hz以下のものがある.

4)S4や Hの斜面で発生した雪崩の震動波形の卓越周波数は4-6Hzであるが,地震計から

離れた場所に流下していて,雪崩の震動が雪中や地盤中を伝搬する間に高周波成分が減

衰するため,卓越周波数が低周波になるものと考えられる.

④雪崩の動態

雪崩映像による雪崩の動態は,オルソ画像に数値地理情報や等高線を重ねて用いること

で速度変化が詳細に把握することが可能であり,フェルミ- (Voellmy)モデルを用いた

シミュレーションでは,乱流減衰係数(i)は湿雪全層雪崩が400-600,乾雪全層雪崩が

1000で実際の雪崩をほぼ再現できた.

⑤雪崩の発生規模と発生頻度

1)雪崩震動観測による 1504事例の観測結果を用いて,雪崩の震動震幅の 2乗和を規模と

して発生数との関係を調べたところ,震動震幅の2東和が約 0.5×10~4cm2/S以上の規模の

大きい雪崩を除くと,雪崩の規模が大きい (小さい)雪崩ほど発生数が少ない (多い)
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という傾向があり,べき乗則の関係が成り立っている.

2)べき乗則の指数であるαの値は雪崩の種類別で異なり,乾雪雪崩の方が湿雪雪崩よりも

小さく,表層と全層の区分も考慮すると,乾雪表層雪崩が最も小さい.

3)観測を実施した各冬期の積雪状況は異なっているものの,αの値に冬期別の違いはみら

れず,隣接する3つの斜面においても差異はみられない.

現状では雪崩震動と同時に雪崩映像が記録できない場合は,雪崩の種類が不明となって

いるため,雪崩震動だけから雪崩の種類を判定する方法の確立が今後の課題である.

なお,能生町柵口権現岳の雪崩観測施設を整備するにあたっては,能生町役場 (当時)

および柵口地区長の斎藤武司氏に協力いただいた.東京大学地震研究所地震地殻変動観測

センター (覗 :観測開発基盤センター)には地震観測データの利用許可をいただいた (雪

崩発生予知と運動機構に関する研究 :2002/2/7).図 3-1の背景地図データは,国土地理院

の電子国土 webシステムから配信されたものである.
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第 4章 雪崩の動態観測と雪崩発生の特徴 (2)(長野県白馬村八方尾根)

4.1 はじめに

第 2章の2.2.1で述べた9箇所の雪崩映像観測のうち,長野県白馬村八方尾根の南斜面に

位置する崩沢流域では,1996年12月より毎冬期にビデオカメラを用いた雪崩の映像観測を

開始 したが,到達距離が1kmを超えるような大規模な乾雪表層雪崩を含む多数の雪崩が確

認された.ここでは雪崩の発生から堆積までの状況が詳細に把握できることや,スキー場

の施設を用いて冬期間でも雪崩発生区の近傍まで到達可能であること,雪崩発生区の近く

で気象や積雪に関するデータが計測可能であり,商用電源も使用可能であることなどの立

地条件を有している.2002年12月からは雪崩の発生区と堆積区の近傍において,雪崩映像

観測 と併用して各種の現地計測を新たに行った (秋山ら,2005;AkiyamaeJα7.,2007).

第4章では,観測結果から気象や発生した雪崩の特徴,雪崩の発生機構,発生規模と発生

数について検討を行った結果を述べる.

4.2 調査観測内容

4.2.1 雪崩観測地の概要

雪崩観測の対象地は,長野県白.馬村八方尾根の南側に位置する崩沢の流域である (図

4-1).崩沢の上流域の斜面では 1981年 12月に大規模雪崩が発生して,崩沢に設置されて

いる砂防堰堤の袖部が破壊された.また,八方尾根の周辺では 1996年の 2月か ら4月にか

けて 4回の空中写真撮影が行われているが,崩沢の流域では到達距離が 2300mに及び,平

川まで達する面発生の大規模表層雪崩の痕跡が認められた (写真 4-1).

雪崩観測地の平面図を図4-2に,遠景を写真4-2に示す.観測範囲は標高870-2090m,義

大幅2.5kmで,最大斜面長は2.7kmである.観測地は冬期に多量の降雪があり,気温はほと

んどが氷点下となる寒冷積雪地の気象状況である.雪崩の映像観測は,1996年12月か ら

hakuba47スキー場内のN0.1の地点で開始した.雪崩映像観測の地点か ら雪崩発生斜面まで

の平均距離は約2200mであり,観測範囲は崩沢流域の斜面 (sl)と,その両側の流域にあ

たるS2,S3の斜面の一部であり,大規模表層雪崩はSlのA,Bの範囲か ら発生する(図4-2).

観測範囲の地形の特徴として,50mの数値地理情報 (DigitalElevationModel:DEM)を用い

てメッシュごとに斜面の勾配 (傾斜)を求め,雪崩の発生する標高1000m以上の斜面につ

いて,勾配の階級 (5度)の頻度を図4-3に示す.なお,階級の表示で30-350は300より大

きく350以下を表 している.観測範囲の各斜面における勾配の頻度分布は同じであり,35

-400が最も多く500以上の斜面は非常に少ない.SlのA,Bの斜面の勾配は400である.

4.2.2 雪崩観測の方法

観測範囲を遠望できる図4-2のN0.1の地点 (hakuba47スキー場内)において,ビデオカ
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図 4- 1 調 査 位 置 図

写真 4-1 空中写真(長野県白馬村八方尾根,1996年 3月 13日撮影)
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図 4-2 雪 崩 観 測 地 の 平 面 図 (長 野 県 白 馬 村 八 方尾根南斜面 崩沢流域)

ノ'.:L･A/ ヽ ､ ､.

写真 4-2雪崩観測地(崩沢流域)

斜面勾配 (皮)

｣ 図 4-3 観測対象範囲の斜面勾配の頻度
(標高 1000m以上)

メラと長時間の録画が可能なタイムラブスビデオを用いて,雪崩の映像観測を 1996年 Ⅰ2

月から開始 した 観測期間は毎冬期の積雪状況で異なるが,1月か ら3月を中心として 12

月か ら4月の期間である タイムラブスビデオは05-1秒に l画面をビデオテープに録画

する方式を基本としているが,2002年 12月からはデジタルの録画機器 (HDDタイムラブ

スレコーダー)を併用 したため,録画媒体を長期間交換せずに一冬期間にわたって雪崩発

生斜面を監視することが可能となった.雪崩映像観測は図 4-2に示す slか らS3の斜面を

1画面で観測することが可能であるが,2000年 4月までの雪崩発生状況は Slの斜面で雪

崩の発生数が多く,大規模雪崩が発生して下流の平川まで達する場合もあった.S2と S3

の斜面では大規模雪崩は発生せず,雪崩の発生数は Slの斜面よりも少なかった.
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雪崩映像観測では,表層雪崩は全層雪崩と異なり発生区の地表が露出しないうえ,積雪

面上を滑走するため,規模が小さい場合には色調の関係で特定しにくく,発生が認識でき

ない場合が多い.また,斜面が見えない期間は不可能であるが,1996年 12月から2005年

3月までの9冬期において,1時間単位で雪崩発生斜面を見通すことが可能か否かを調べた

ところ,一冬期間で斜面が監視可能な期間は28-57%(全期間の平均で約 39%)であった.

以上のとおり,映像観測では発生する雪崩を全て記録することはできないため,2002年

12月から雪崩に伴う地盤震動 (雪崩震動)の観測を開始した.雪崩震動観測は図 4-2の

N0.2とN0.3の地点に,東京測振製 vSE-15D2(測定周波数 :0.25-70Hz)とMarkProducts

製 L-22D (測定周波数 :2-40Hz)の 2台の地震計をそれぞれ埋設し,上下 (Z方向)方向

の計測を行った.雪崩発生区である Bの斜面の直上に近い N0.2の地点では,商用電源が

確保できるため 0.01秒に 1回の計測 (100Hz)で常時記録を行った.雪崩の走路から堆積

区に近いN0.3の地点では太陽電池とバッテリーを用いて,地盤震動が基準値を超えた場合

にその時刻前後の震動を0.01秒に 1回記録する方法 (レベル トリガ方式)とした.

また,冬期間はスキー場の施設を利用して雪崩の発生区の近傍まで到達が可能セあるた

め,2002年 12月からは雪崩発生区の Bの斜面直上にあたるN0.2の地点において,気象観

測と積雪断面観測を開始した.同時に雪崩の走路から堆積区の近傍にあたるN0.3の地点で

雪崩震動観測,N0.4の地点では積雪断面観測を開始した.以上の雪崩に関する観測項目の

詳細について,表 4-1に示す.

表 4-1 気象と雪崩に関する観測項目

観測
地点 位 置 標高 (m) 観 測 要 素 雪崩との関係 観測期間

Nolliaiua 7ス 1040

雪崩の発生区から

雪崩映像観測 堆積区までを一望
できる箇所

1996/12-

2005/3の9冬期

風向風速.気温･雨雪量.降雪
検知パルス･積雪深･日射.皮
射.雪面温度･放射収支.雪崩
震動観測･積雪断面観測

雪崩震動観測

No.2八方尾根 1700
雪崩発生区の直上 …33…;呈20,7冬期

雪崩走路～堆積区 2233…;三20,-3冬期No･3 霊沢下流左 930

No･4冨川下流左 840 積雪断面観測 雪崩堆積区の近傍 …E3…;三20,-,冬期

雪崩映像観測で得られた録画映像については,後に記録媒体を再生して雪崩を特定した.

雪崩の分類は発生の形 (面発生 ･点発生),雪崩層の雪の乾湿 (乾雪 ･湿雪),すべり面

の位置 (表層 ･全層)のうち,判定が可能な内容を用いて区分を行った.小規模な表層雪

崩では発生の形は区別が困難な場合が多く,雪の乾湿については,はっきりと雪煙を伴う

ような表層雪崩では乾雪と想定できるが,雪煙を伴わない流れ型の場合は映像だけでは雪

の乾湿の区分は困難である.この場合は雪崩発生前の気象記録による降雪や気温の推移か

ら判断して雪の乾湿を決定した.雪崩の地形要素については,縮尺1/10000の地形図を基図
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として発生区と堆積区の標高や到達距離を決定した

雪崩忍勤観測では雪崩に伴う震動だけでなく,地震動やノイズを含む地盤震動が計測さ

れる.地蔑勤の場合は 2台の地震計がほぼ同時に計測を開始するが,樹木からの落雪や動

物の動きなどを含むノイズの場合は,2 台の地震計が同時に震動波形を記録することはな

<,震動の継続時間が短く瞬間的であるため区別は容易である 雪崩が発生して流下した

場合は,地震計の設置箇所と雪崩の発生位置の関係から,片方もしくは両方の地震計が雪

崩の動きを計測するため,両方の地震計で計測できた場合は時間的なずれが生じると考え

られる このような特性を用いて,雪崩に伴う地盤震動だけを抽出することが可能と考え

られるが,それぞれの地震計は設置 した箇所の地盤の状態や地震計の特性,計測方法が異

なるため,地震の場合でも常に波形が同じように記録されるわけではない.このため,雪

崩観測箇所に近い東京大学地震研究所地震地殻変動観測センター (現在は観測開発基盤セ

ンター)の白馬地震地殻変動観測所 (E.HKB)の地震観測データと2つの地震計で計測 し

た震動データと照合 して,雪崩に伴う地盤震動を正確に抽出した (図 4-2).

積雪断面観測は 10- 15日の間隔で定期的に行い,積雪深や雪温,雪質,積雪密度,硬度,

弱層のせん断強度を計測した.このほか,N0.2の観測地点から東北東へ約 51kmのアメダ

ス白馬 (標高 703m) と南南東へ約 25klnの hakuba47スキー場 (標高 1160m) で計測され

ている気象観測記録を利用した (図 4-1,図 4-2).

4.3 雪崩の観測結果
表4-2雪崩映像と雪崩震動の観測結果

I.･. ≡ 二 三 ､- .: A:-∴ 宝 ∴
1996年 12月か ら2005年3月までの9冬期 冬期 管慧 蒜器蒜 雪細 動の記録回数 芸蒜崩言

の観測結果を表4-2に示す.雪崩映像によ

って229事例の雪崩の発生が確認され,そ

のうち雪崩の種類や雪崩の地形要素が明

1996-1997 )38 20 - - - )7
1997-1998 106 21 - - 1 2)
1998-1999 107 26 - 1 - 26
I999-2000 117 24 - - - 24
2000-2001 116 37 - - 1 36

らかな雪崩は21絹 (表用雷En37胤 全局 …㌫ :…崇 】圭; 三喜

雷崩7婚 )であった･これらの雪加の種類 …㌫ :…㌫ 】2,… 2呂2004･-2005 72

別の発生状況を月別に図414に示す 観測 合計(9冬期) 1020 229

期間中では乾雪表層雪崩が最も多く発生し,2 80

月に最も多いが4月には発生していない.3月

以降は全層雪崩が多く発生していた

表層雪崩は標高1300- 1900mの範囲から発

生しているが,大規模な雪崩は図4-2のSlのA

(標高1850m前後)とB (標高1650m前後)の

範囲の斜面から発生していた.湿雪全層雪崩

は標高 1000- 1600mか ら発生す るが,標高

点
B
]剖
出
様
帥

72 ] 2 3

月
図4-4 雪崩種類別の発生状況

1600m以上は発生せず,slのAとBの斜面以外の部分から発生する場合が多い
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雪崩経路の水平投影の到達距離 1500

と雪崩発生区か ら堆積区までの標

高差 (落差)の関係について,雪 7 1(価

崩の種類別に図4-5に示す.ほとん 拙
緋

どの雪崩は到達距離が700m前後 500
までであり,湿雪全層雪崩はすべ

て この範囲である 到達距離が 0

1kmを超える大規模なものは,1事

RZEO_76

0 500 1000 15(氾 2000 2500 3000

到達距離 (m)

例の湿雪表層雪崩を除いて全て乾 図4-5 雪崩の到達距離と落差の関係

雪表層雪崩であり,到達距離が2500mを超える規模の面発生乾雪表層雪崩が発生している.

全体的に雪崩の到達距離と落差とは直線関係であるが,落差が大きいと到達距離の値は

ばらつき,落差に応 じて到達距離が長くなる傾向となっている 回帰分析では,表層雪崩

と全層雪崩の到達距離(HL)と落差(A)の関係はそれぞれ,

HL=20lh,HL-145h (1),(2)

となっていて,同じ落差では表層雪崩の方が全層雪崩よりも到達距離が平均的に約 14倍

(2.01/145)はど大きい その他の地形要素については第 7章に含めて述べる.

雪崩震動観測は 2002年か ら2003年の冬期から3冬期間で実施したが,表 4-2に示すと

おり雪崩の発生区の直上である N02の観測地点で 44事例,走路か ら堆積区に近い N03

の観測地点で 103事例,両方の地点で同時に42事例が観測され,全体で 189個の雪崩が観

測された なお,N03の地点は地震計を埋設した地盤が崩沢の土石流堆積物であり,震動

観測にはあまり適当でなく,N02の地点では夜間にスキー場の整備に伴う人工的なノイズ

が含まれる場合があるなど,第 3章の能生町権現岳で行った雪崩震動観測に比べて,観測

状況はあまり良好ではなかった このため,観測結果は第 3章の卓越周期や震動震幅の 2

乗値などは算出せず,大規模雪崩の観測事例を中心に波形や雪崩の検知数だけを扱った

4.4 大規模雪崩の発生状況

1999年か ら2005年の6冬期の観測において,毎冬期に発生した雪崩のうちで最大の事例を

表4-3と写真4-3に示す.各冬期で発生した大規模雪崩のうち,発生から堆積までの状況を

映像で捉えることができたのは,2000年2月5日と2月23日,2001年3月21日と2003年3月19

日に発生した4事例だけで,他の事例は雪崩痕跡の映像や積雪断面観測時の現地調査,雪崩

怨勤観測などによって発生が判明したものである.2000年か ら2001年の冬期に発生した最

大の雪崩は面発生の湿雪表層雪崩であったが,他の冬期は全て面発生の乾雪表層雪崩であ

る 2004年1月24日と2005年1月12日には,大規模表層雪崩の雪崩震動記録が発生区に近い

N｡2の観測地点と,雪崩走路から堆積区に近いN｡3の観測地点で同時に得 られた･雪崩は
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表 4-3 大 規 模 雪 崩 の 発 生 事 例

(署霜 ,No 雪的 生 日時 朗 - 運動形態 発生区 到達蹄 発生t 備考m m二;

1999/12-
2000/4

① 2/5･3･0 面先生乾雪表層 煙聖 ^ 2600 160000 で認 諾 詰 ま未実施,

② 2/23 137 面発生乾雪表層 混合型 B 2000 120000 鵠 謡 設嘉 ま未実施,

202O.0./;/2.- ③ 3/2.635 面発生湿雪表層 流れ型 - 810 一 義 慧 芸 ≡㍗映像根

亨舶映鰍ま不可,1/6朝に発生区

2020ol./L2.- ④ ,/5-6 面発生乾雪表層 混合型つ B ,2000 - の破断面-(f崩変動塀測は未実施)

-冬期仰のJE大雪崩(g山映使牧

20200:i/2.- ⑤ 3/-9827 面発生乾雪表屠 - 型 A 560 - 割による,きめ監勤は計測不可

2003/I2-
2004/4

㊨ '2J2㌔12.56 面発生乾雪表層 混合型つ B .250 - 悪霊笠だ豊富Tgプ写雲雷 を糊

⑦ lF24015 面発生乾雪表層 混合型 つ A >2000 - g崩映像は不可 雪崩震動を計升

202患./三/2,- ㊨ ･/･2550 面発生乾雪表J! 混合型 ウ A 2600 - 貫聖賢だ諾詔 を悪霊震動を醐

Tゝ tld 1-1 ㌢ '

: 洗 し こ チ ` こ

2000年 2月 5Elに発 生 した 面 発 生 乾 雪 表 層 雪 崩 2000年 2月 23日 に発 生 した面 発 生 乾 雪 表 層 雪 柄

2003年 12月 20日に発 生 した 面 発 生 乾 雪 表 層 雪 崩 の

雪崩デブリ(上流はBの 斜 面 ,2003年 12月24日撮影)
2000年 2月 23日に発 生 した面 発 生 乾 雪 表 層 雪 崩

写真 4-3(1) 大 規 模 雪 崩 の 発 生 事 例
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.T､三 昧 ∵ I -ユ ニ ノ ー~- ~

E.''二 言 ≠.

I.I.

//

J

iiZI
J- Àj

2005年 1月 12日に発生した面発生乾雪表層 雪 崩の
発生区(Aの 料面,2005年 1月 12日撮影)

写真 4-3(2)大規模雪崩の発生事例

降雪時に発生したため発生時の雪崩映像は取得できなかったが,発生後の可視映像や現地

調査によって,いずれもAの斜面か ら面発生の乾雪表層雪崩が発生したことが判明した.

これ らの雪崩の震動観測記録を図4-6に示す.

雪崩震動に関する既往の調査研究では,地震の波形 と異な り雪崩の流下に従って震幅が

増加する紡錘状の形状を示す (NIShlllluraandlzuml,1997)雪崩走路か ら堆積区に近いN03

の観測地点の波形はいずれも紡錘形であり,雪崩震動の特徴を示している 発生区に近い

N02の観測地点の波形はいずれもはっき りとした形状ではなく不明瞭で,常時微動の波形

が乱れる程度であった これは雪崩震動観測がBの斜面の直上で行ってお り,発生区の
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Aの斜面から発生した大規模乾雪表層雪崩の雪崩震動
(a2004年 1月 24日発生,b2005年 1月 12日発生)
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Aの斜面からの距離が離れていることから地盤中で震動が減衰しているためと考えられる.

2003年12月20日には大規模表層雪崩がBの斜面から発生し,発生区の直上に設置してある

地震計で雪崩震動が観測された.雪崩走路から堆積区に近いN0.3の観測地点の地震計は計

測を開始 していなかったため,2台の地震計で同時に雪崩震動を計測することはできなかっ

た.

2004年1月24日の雪崩は降雪時に発生したため雪崩映像は取得できず,図4-6aに示す雪崩

震動だけが記録された.震動波形の速度値は最大で10mkine(×10-3cm/see)と大きくないた

め,一見すると紡錘形状であるものの,雪

崩による震動かどうかの判断は波形だけで

は判断が難しい.図4-2に示す東京大学地震

研究所白馬観測点 (E.H鑑B)では,2004年1

月24日の0時19分以降に記録が止まり,地震

観測点の衛星アンテナが破損 している.地

震観測点の震動の記録では,2004年1月23

日の23:39頃と1月24日の0時15分頃か ら大

きな震動波形が記録されている.データは0

時15分23秒に切れていて,新雪雪崩の風圧

による影響と想定されている (図4-7).

この記録 と図4-6の震動波形 と比較する

と,1月24日0時15分頃の波形はほぼ同時期

であり,この時刻に大規模な乾雪表層雪崩

が発生したのは確実である.なお,1月23

日の23時39分頃の震動はN0.3の地点の雪崩

震動観測では記録されなかった.その後白

馬観測点 (E.HKB)は2006年12月17日に観

測を中止し,以降に観測点は廃止された.

図 417地震観測地点(E.HKB)で観測された雪崩
と考えられる震動波形(東京大学地震研究
所地震地殻変動観測センター信越地震観測
所 HP)

4.5 大規模雪崩の発生と積雪安定度

4.5.1 積雪安定度の計算

第 3章の3.5と同様に各冬期の12月から3月の期間において,遠藤 (1993)の考え方を

基本として積雪安定度(sI)を求め,雪崩発生との対比を行った.雪崩観測地の八方尾根周

辺で積雪安定度(sI)を計算する場合,気温はほとんどの期間でOoC未満 (負の値)であり,

2002年12月か ら雪崩発生区であるBの斜面の直上であるN0.2の地点で実施 した積雪断面観

測時の雪温も負の状態が多いことから,積雪はほとんどの期間で乾雪の状態であることが

考えられる.
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積雪安定度の計算は6時間間隔で行い,各

積雪層の底面のSI値を求めて最小のSI値を

積雪層全体の積雪安定度(sI)とした 降雪の

初期密度は60kg/m3,傾斜は大規模表層雪崩

の発生するSlのA,Bの斜面の勾配である400

とした.積雪密度300kg/m3を超える場合は粘

性係数と積雪密度の関係はKoJlma(1967)を

用いた.冬期に降雪ではなく降雨となる場合

があるが,N0.2の観測地点の気温と降雪パル

スの観測結果は図4-8のとおりで,気温が約

2oC以下の場合は降雪の形態であることから,

雨雪量計の補足率の風速による補正 (大野ら,

刺と雪崩発生の特徴(2)(長野県白馬村八方尾壁2
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図4-8 N02の地点の気温と降雪パルスの関係
(風速 5m以下,2002年 12月から2005年
3月までの3冬期間)

1998)を行った

N02の地点の気象観測は 2002年 12月以降に開始 したため,それ以前の期間の積雪深や

降雪量は雪崩発生区 (標高は 1700mとした)における推定値として計算で求め,図 4-2の

雪崩発生区に近い hakuba47スキー場 (標高 1160111)で計測されている積雪深,降雪塁 (1

日に2回の計測)の観測記録の変化と比較して計算の妥当性を判断した

積雪安定度(Sりの計算について,気象と積雪のデータは 2002年 12月からは図 4-2に示

す N02の観測地点で得 られた記録を用い,それ以前の期間はアメダス白馬のデータを用い

て,2002年 12月か ら2005年 5月までの 3冬期間における N02の観測地点とアメダス白

馬の気温と降水量 (雨雪量)との関係を求めて推定 した (降水量は2002年 12月から2003

年 4月の期間で欠測).積雪安定度(sl)は 6時間ごとの計算のため,0時から6時間ごとの

気温 T(oC)と6時間降水量R(mm)の関係について図 4-9に示す アメダス白馬とN02の観

測地点は距離的には近いものの,山岳地で標高差があるため雨雪塁の関係はばらつきが大
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図 4-9 N02の地点とアメダス白馬の気温と降水量の関係

-(Ib-



第4章 雪崩の動態観測と雪崩発生の特徴(2)(長野県白馬村八方尾根)

きいが,それぞれ近似的に次式の関係を用いることとした.

T(N｡.2地点)-0･9T(アメダス白馬)-4･6 --(3)

R (N｡.2地点)-1.26R(アメダス白馬) - ･･･(4)

以上の積雪安定度(sI)の計算は,表 4-3で到達距離が 1000mを超える大規模乾雪雪崩が

発生した 1999-2000,2001-2002,2003-2004,2004-2005年の4冬期を対象として行い,

各冬期の 12月から3月までの気象,積雪と積雪安定度,雪崩発生状況の推移を比較した.

4.5.2 1999-2000年冬期の気象と雪崩の発生状況

1999年から2000年の冬期の気象,積雪安定度(sI)の変化と雪崩発生状況を図 4-10に示

す.この冬期は 1999年 12月 12日から2000年 4月7日までの 117日間の観測を行った.

雪崩観測は雪崩映像観測だけの実施のため,気象はアメダス白馬のデータを補正して利用

した.雪崩映像観測では乾雪表層雪崩が 16事例,湿雪全層雪崩が 6事例が確認され,2月

23日には 9回の乾雪表層雪崩の発生が確認された.2000年 2月 5日と23日には大規模な

面発生乾雪表層雪崩が発生した (表 4-3の①と②の雪崩,写真 4-3).積雪安定度(sI)は 2

月5日が4.6,2月23日が 5.2であり,雪崩発生の直前にはまとまった降雪がなく,SIが4

未満であると雪崩発生の危険度が高い (Roch,1966)という条件を満たしていなかった.

この冬期は積雪断面観測を行っていないため,雪崩発生区付近の積雪層内に弱層が存在

していたかどうか不明であるが,雪崩が発生する前の気象状況や積雪安定度(sI)の変化か

ら,雪崩の発生は降雪によるものではなく,積雪内部の弱層に起因している可能性が高い

と考えられる.

4.5.3 2001-2002年冬期の気象と雪崩の発生状況

2001年から2002年の冬期の気象,′積雪安定度(sI)の変化と雪崩発生状況を図 4-11に示

す.この冬期は,2001年 12月 8日から2002年 3月 28日までの 116日間の観測を行った.

この冬期も雪崩映像観測だけであり,気象はアメダス白馬のデータを補正して利用した.

雪崩映像観測では乾雪表層雪崩は 9事例,湿雪全層雪崩は 6事例が確認された.1月 6日

の午前には,図 4-2のBの斜面から大規模な面発生の乾雪表層雪崩 (表 4-3の④の雪崩)

の雪崩跡が確認されたが,1月4日の 15時より連続的に降雪があったため,この雪崩の映

像は取得できず正確な発生日時は不明である.

このときの降雪終了までの一降りの降雪について,アメダス白馬の積雪深の増加は42cm

(1時間の積雪深差の合計値は 60cm,雨雪量は 63mm)であった.1月 4日から6日の積

雪安定度(sI)は 1.0-2.9の範囲であり,この期間は雪崩発生の危険の条件下にあったと評

価できる.2002年 1月 6日に雪崩発生区の近傍で積雪断面観測を実施したところ,積雪表

面から150cmほど下部に厚さ91cmの"こしもざらめ雪目の層が存在していた(4.6で後述).
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図 4-10気象状況,積雪安定度(Sl)の変化と雪崩発生状況(1999/12-2000/3)
(a)雪崩発生区(標高 1700m)の気温と降水量(アメダス白馬のデータから推定)
(b)積雪深(Hakuba47スキー場の標高 1160mにおける観測値)
(C)雪崩発生区の積雪深(計算値)
(d)積雪安定度(計算値)
(e)雪崩映像観測による雪崩発生回数
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4.5.4 2003-2004年 冬期の気象 と雪崩の発 生状 況

2003年か ら2004年の冬期の気象,積雪安定度(Sりの変化 と雪崩発生状況を図 4-12に示

す この冬期は,気象 と雪崩映像,雪崩震動の観測 を 2003年 12月 22日か ら2004年 4月

26日までの 128日行った.雪崩映像観測か ら4月 3日までに乾雪表層雪崩 は 2事例,湿雪

表層雪崩は 1事例,湿雪全層雪崩は 12事例の 15回発生 した.雪崩震動観測では雪崩発生

区で 41回 (N02の地点),堆積区で 65回 (N03の地点)計測 され,このうち N02とN03

の地点いずれ も計測 されたのは 17回である.現地調査 と雪崩B･軌観測の結果か ら,映像が

不可視の期間に大規模な表層雪崩が 2003年 12月 20日(写真 4-3)と2004年 1月 24日(図

4-6a)の2回 (表 4-3の⑥ と⑦ の雪崩)発生 した ことが判明 した

2003年 12月 20日の雪崩 について,発生までの積雪深の増加 (発生時までの一降 りの降
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図 4-11気象状況,積雪安定度(sI)の変化と雪崩発生状況(2001/12-2002/3)
(a)雪崩発生区(標高 1700m)の気温と降水量(アメダス白馬のデータから推定)
(b)積雪深(Hakuba47スキー場の標高 1160mにおける観測値)
(C)雪萌発生区の積雪深(計算値)
(d)積雪安定度(計算値)
(e)雪崩映像観測による雪崩発生回数

質)は,アメダス白馬実測値で 43cm(1時間の積雪深差の合計値は 46cm,雨雪量は 39mlll),

N02の観測地点の雨雪星は 96mmであ り,雪崩発生時の積雪安定度(sl)は 09で 1を下回

っていた 2004年 1月 24日の雪崩 について,発生まで積雪深の増加はアメダス白馬で 56cm

(1時間の積雪深差の合計値は 59cm,雨雪量は 43mm),N02の観測地点の雨雪量は 35mm

であ り,雪崩発生時の積雪安定度(sI)は 日 であった いずれの雪崩 も積雪安定度(sI)か ら,

雪崩発生の危険の条件下にあったと評価できる,

積雪断面観測は大規模雪崩の発生直後 には実施 していないが,図4-2のN02の地点 (発生

区の直上)とN04の地点 (堆積区の近傍)で1月16日,2月3日,2月19日,3月4日の4回実施

した どち らの地点 も積雪の層柄造は類似 していて,N02の地点は新雪か らしまり雪の乾

雪が主体で こしもざらめ雪の弱層が形成されていたが,N04の地点ではしまり雪か らざ ら
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め雪が主で雪温がOoCになる場合もあり,発生区の直上のN02の地点でみ られるような弱

層は検出されなかった

なお,2月20日から22日は第 3章の354と同様に,低気圧による気温の上昇の影響によ

り,雪崩映像観測ではこの期間に湿雪の表層と全層の雪崩が5回発生しており,いずれも標

高1450m以下の箇所から発生した.雪崩震動観測では,2月21日から23日は低標高部の走路

から堆積区に近いN03の地点の地震計だけで検知される回数が多かった.
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図 4-12 気象状況,積雪安定度(S【)の変化と雪崩発生状況 (2003/12-2004/3)
(a)雪崩発生区(標高 1700mの N02の地点)における気温と降水暮(実測値)
(b)積雪深(Hakuba47スキー場の標高 1160mにおける観測値)
(C)雪崩発生区の根雪深(計算値)
(d)積雪安定度(計算値)
(e)雪崩映像観測による雪崩発生回数
(f)雪崩震動観測による雪崩発生回数
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4.55 2004-2005年 冬 期 の気 象 と雪崩 の 発 生 状 況

2004年か ら 2005年の冬期の気象,雪崩発生状況 と積雪安定度(sl)の変化 を図 4-13に示

す. この冬期 は,2005年 2月 8日以降か ら N03の観測地点の雪崩震動観測が欠測 とな っ

たため,2004年 12月 18日か ら2005年 2月 8日までの 52日間の観測である.この冬期 の

雪崩 映像観測は, ビデオカメラのCCD セ ンサの劣化 と考 え られる録画映像の画質の低 下

やスキー場の照明の移設 に伴 い,夜間の観測ができなか った.観測が可能な期間には録画

映像では雪崩 の発生はなかったため,雪崩震動観測 による雪崩 の検知 回数 と比較 した

2005年 1月 12日に大規模な表層雪崩 (表 4-3の⑧ の雪崩)が発生 して雪崩震動が記録

されたが (図4-6b),降雪のため雪崩 映像 は取得できなかった この雪崩 につ いて,発 生

までの積雪深の増加 (発生時 までの一降 りの降雪)は,アメダス白馬で 70cm (1時間の積

胡
500

㈹

和

知

100
0
5

(uJo
)a.
8
草

y
l÷
鵡
W
世
出
琳
即
帯

(ElJ
回
)点
回
朝
鮮
等
伽

A ∧

V叫(a) し 州 W W rV

I "lrJ"lrl(b) P l ■ llI l l l" ' ll l' lllllIl l▼＼HS(観3R1値)

ー'■■Ⅳー(C) llTr r lJ ~tIl叩 l ｢ llT' rl1叩 '

＼

.(.?.)_ 積雪安定度(Sl)

＼ヽ

や ロ雪崩震動(No_2の地点)

2005I1/12 □雪崩震動(N0.3の地点)
■雪崩震動(No_2と3の地点)

nOdata

▼- LDf-(】⊃▼~(pT LL) OLL) ⊂) LL) ⊂) 寸 O) 寸 の 寸 ー (】⊃ ー tD T q〇 T

EG Ri こ = eje!52 P ここ S3 ej E2 品 EG こ = ej a a ミ ミ e! SY e
▼- r ～ ～ ～ N ～ T r ▼- ▼- ▼- N N N の 0 0 ∩ 0
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(a)雪崩発生区(標高 1700mのN02の地点)の気温と降水量(実測値)
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雪深差の合計値は 73cm,雨雪量は 65mm),N0.2の観測地点の雨雪量は 121cm (1時間の

積雪深差の合計値は 124cm,雨雪量は 78mm)であり,積雪安定度(sI)は 1.4であった.な

お,1月 12日はこの大規模表層雪崩 を含めて,雪崩発生区に近い N0.2の地点と雪崩走路

か ら堆積区に近いN0.3の地点いずれ も 5回の雪崩震動が検知されてお り,この期間は表層

雪崩発生の条件が整っていたと推定される.

積雪断面観測は大規模雪崩発生後の1月19日を含めて,発生区直上のN0.2の地点と堆積区

近傍のN0.4の地点で1月18日,2月7日,2月28日;3月22日に実施 した.N0.2の地点では乾雪

が主体で こしもざらめ層が形成されていた.N0.4の地点では雪温はooc未満 (負の値)で

あったが,ざらめ,しまり雪の層が卓越 し,こしもざらめ雪の層は形成されていなかった.

4.6 積雪安定度と積雪断面観測

大規模表層雪崩の発生する Bの斜面 (図 4-2)の直上において,2002年 1月 5-6日 (表

4-3の④の雪崩)と 2005年 1月 12日 (表 4-3の⑧の雪崩)に発生した雪崩 を対象 として

積雪断面観測 を行った結果を図 4-14に示す.④の雪崩は 2002年 1月 6日の午前に雪崩跡

が発見されたものの,降雪のために雪崩映像は取得できなかったが,雪崩発生区の近傍に

おいて 2002年 1月 6日に積雪断面観測を行った (池田,2002a).④の雪崩発生時の積雪安

定度(sI)の計算値 について,積雪断面観測 による積雪の鉛直プロファイル とあわせて図

4｢14に示す.積雪安定度(sI)のプロファイルは最大積雪深の出現時 (1月 5日 0時) と,

積雪断面観測の実施時 (1月 6日 12時)である.積雪安定度(sI)の値は積雪の上部で低 く,

この期間では雪崩発生の可能性のある状態であった ことがわかる (図 4-14a).

2002年1月6日に実施された積雪断面観測の結果では,積雪層の下部はほとんどがこしも

ざらめ雪の層であり,弱層テス トでは積雪表面か ら下のおよそ161cmの位置にこしもざら

めの弱層があった. この弱層における積雪安定度(sI)は,積雪荷重の傾斜方向の分力であ

るせん断応力 で (W･cosO･sinO)が1291Pa(N/m2)であり,250cm2のシアーフレームを用いて

現地で計測 したせん断強度(SFI)は1111Pa(N/m2)であったため,0.9となった.

次に,⑧の大規模雪崩は 2005年 1月 12日に雪崩震動で記録されたが,同様に降雪のた

めに雪崩映像は取得できなかった.雪崩発生後の積雪断面観測は 2005年 1月 19日に行っ

たが,⑧の雪崩発生時の積雪安定度(sI)の計算値について,積雪断面観測による積雪の鉛

直プロファイル とあわせて図 4-14bに示す.積雪安定度(sI)のプロファイルは最大積雪深

の出現時 (1月 12日6時)と積雪断面観測の実施時 (1月 19日 12時)である.雪崩発生

時の積雪安定度(sI)の値は積雪層の上部で低 く,1月 12日では雪崩発生の可能性のある状

態であったことがわかる.2005年 1月 19日に実施 した積雪断面観測の結果では,積雪層

の下部はこしもざらめ雪 としもざらめ雪の層であり,弱層テス トでは積雪表面か ら下のお

よそ 108cmの位置にLもざらめの弱層があった (図 4-14b).この弱層における積雪安定度

(sI)は,積雪荷重の傾斜方向の分力であるせん断応力 T(W･cosO･sinO)が 1681Pa(N/m2)であ
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り,250cm2のシアーフレームを用いて現地で計測 したせん断強度(SFI)は 3025Pa(N/m2)で

あったため,18となった

次に,気象データから計算で求めた積雪安定度(sl)について,図 4-10から図 4-13の大

規模雪崩発生時では,2000年 2月に発生した 2つの大規模雪崩 (表 4-3の① と②の雪崩)

を除いて積雪安定度 (sl)が 09-29と低く,多量の降雪時において積もった積雪層内か ら

雪崩が発生しやすい条件が整っているものと考えられる.2002年 1月 5-6日と2005年 1

月 12日に発生した大規模雪崩の発生区近傍で行った積雪断面観測では,雪崩の弱層となる

こしもざらめ雪や しもざらめ雪の層が存在 し,実測による積雪安定度(sI)はそれぞれ 09,

18であった.N0.2の地点で定期的に行った積雪断面観測では,1-22cmの厚 さのこしも

ざらめ雪の層が多数確認されており,弱層テス トによって判明した弱層における積雪安定

痩(sI)は 16-52であった

以上か ら,多量の降雪によって荷重が増加 し,このような弱層がすべり面となって雪崩

を引き起こしているものと想定される

(a) 積雪安定度(Sり
0 10 20 2002/1/61200

0

50

号 1000

紙
即
だ 15｡

200

250

- 2002/1/5000
- 2002/1/61200

(b) 積 雪安定度(Sl)
0 10 202005/1/19 1200

+新雪 /こしまり雪 ●しまり雪 ○ざらめ雪
ロこしもざらめ雪 ∧Lもざらめ雪 ∀クラスト

図 4-14積雪安定度(計算値),大規模乾雪表層雪崩発生後の積雪断面観測とシアーフレームによ
る実測の積雪安定度(a2002年 1月5-6日の発生後,b2005年 1月12日の発生後)

なお,雪崩動態観測は八方尾根の南斜面を対象としているが,別の積雪断面観測の調査

では,八方尾根の北斜面でも同様にこしもざらめ雪や しもざらめ雪の眉が確認されている

(池田,2002b) このため,八方尾根の雪崩発生区周辺のような標高では,こしもざらめ

やしもざらめの弱層が形成されやすい条件であると考えられる.

以上か ら,降雪がなく積雪安定度が高い場合にも大規模な雪崩が発生していることを含

めると,大規模な面発生乾雪表層雪崩は,こしもざらめの弱層の存在が主因と考えられる

が,このような弱眉が存在しなくても多量の降雪だけで大規模雪崩が発生する条件が満た

されている状況であるといえる
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4.7 大規模雪崩の動態解析

第 3章の 3 6と同様に,空中写真か ら正斜投影写真 (オルソ)を作成 し,高さの情報

をもつ等高線を重ねたオルソ画像を作成 して,雪崩映像と比較することで雪崩の動態の詳

細を把握 した.オルソ画像は 1996年 2月29日精影の空中写真と 1/10000の地形図を用い

て作成 したが,空中写真は掩影だけで評定点を設けていないこと,1/10000の地形図作成

の元となった空中写真と比較 して撮影時期や縮尺等の仕様が異なるため,1996年 2月 29

日撮影の空中写真はできるだけ地形図に合わせて,画像のゆがみを補正 して正斜投影 して

作成 した オルソ画像は 10mメッシュの数値地理情報を重ねて作成 して,2次元の平面図

を用いて解析を行った 積雪期の空中写真を用いて作成 したオルソ画像を図 4-15に示す.

規模の大きい雪崩映像のうち,雪崩の発生から堆積までを記録している事例は,表 4-2

の(Dの 2000年2月 5日と,②の 2000年 2月 23日に発生した雪崩だけである (写真 413)

ただし,2000年 2月 23日に発生した雪崩は映像で流下状況や発生量 (12×105m3) はわか

るものの,流下状況は夜間の映像のため詳細な速度変化の把握は困難である 2000年 2月

5日に発生した雪崩の画像を写真 4-4に示す.Slの Aの斜面 (図 4-2)から面発生の乾雪

表層雪崩 (雪崩発生量は 16×105m3) が発生したが,煙型を主体とした雪崩であった

この雪崩について作成したオルソ画像を用いて画像解析を行い,雪崩の先端速度を算出

した結果を図 4-16に示す.オルソ画像に等高線を重ねて雪崩映像と比較することによっ

一H宗葺

図 4-15 白馬村八方尾根南斜面 崩沢流域のオルソ画像
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写真 4-42000年2月5日に発生した面発生乾雪表層雪崩の雪崩映像

て,雪崩の速度の変化を詳細に把握することが可能であり,速度の変化は明瞭である 雪

崩の速度は発生後に 37m/sec近 くに達 したが,その後は徐々に速度が遅 くな り,およそ標

高 1100mに達 した後は雪煙だけとなった

次に第 3章と同様に,雪崩シミュレーションで一般的なフェルミ- (VoeHmy,1955)モデ

ルを利用 して,この雪崩の再現を行った 雪崩の屈曲は傾斜方向のみ考慮し,乱流減衰係

数Evは表層雪崩で 1000-3000,全屑雪崩で400-600を用い,動摩擦係数uL)はSchearer(1975)

が示す 5/V (V:雪崩速度)とした.なお,雪崩発生層厚(A)は観測地点の積雪深記録よ り

2mとして,雪崩映像か らその後の雪崩層厚は,A-2mで層厚の変化がないとした

計算結果について図 4-16にあわせて示す.雪崩は煙型雪崩であったため停止位置は正確

にはわか らないが,映像か らおおよそ平川との合流点と考えると,乱流減衰係数 Eは停止

位置で 3000,流動中の雪崩速度では 2000を用いると実際の雪崩速度の再現性が比較的良

好であった.

ほかに映像解析が可能であった雪崩 として,1998年 1月 14日に発生 した面発生乾雪表

層雪崩(雪崩の発生量は 09×10'1113)と2001年 3月 22日に発生した面発生湿雪全屑雪崩 (雪

崩の発生量は 08×103m3) の雪崩速度の変化とフェルミ- (Voellmy)モデルの計算結果につ

いて,それぞれ図 4-17と図 4-18に示す 雪崩発生層厚(A)はそれぞれ 1m,2mとしてその

後の屑厚の変化がないとしたが,乱流減衰係数 Eは面発生乾雪表層雪崩で 3000,両発生湿

雪全層雪崩では 500を用いると実際の雪崩速度の再現性が比較的良好であった

以上のように,雪崩映像か ら算定 された雪崩速度はフェルミ-(Voellmy)モデルである程

度の再現性が得 られた 長期間にわたる雪崩の映像観測を行っても発生から堆積の状況ま

でを詳細に捉えている事例は少ないため,今後さらに多 くの事例で検討を行 う必要がある
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図 4-16 2000年 2月 5日に発生した面発生乾雪表層雪崩の速度実測値と
フェルミー(Voe‖my)モデルによる速度計算

(
S＼tU
)
雌

磯

y,TF
馴

ど-発生地点(標高1490rn)

地形縦断

＼J .+

1()00

1400

】200

1000

到達距離(水平投影)(m)

図 4-17 1998年 1月 14日に発生した面発生乾雪表層雪崩の速度実測値と
フエルミー(VoeHmy)モデルによる速度計算
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図 4-18 2001年 3月 22日に発生した面発生湿雪全層雪崩の速度実測値と

フェルミー(Voellmy)モデルによる速度計算

4 8 雪崩 の発生 規模 と発生 頻度

雪崩の発生規模 としては雪崩の発生量や発生区面積が対象となるが,映像観測では大規

模雪崩の 4事例だけであ り,ここでは到達距離を対象として発生数との関係を調べた 到

達距離の階級 (100m 単位) ごとに含 まれる発生数について,各階級の中間値 と発生数の
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関係を図 4-19に示す.ここで,〃は各階級に

含まれる雪崩の発生数,Ⅳ はそれよりも大き

な階級値の到達距離をもつ雪崩を含めた累積

の発生数である

到達距離が 0-200m (図 4-19の横軸では

約 22)までの 2つの階級は,それよりも距

離が長い階級の発生数よりも少なくなってい

る これは,映像観測では雪崩発生斜面まで

の距離が長いため,小規模な雪崩の判読は困

難であり観測できていないことが影響 してい

ると想定される また,到達距離が 1000m(図

4-19の横軸では約 3)付近を超えるとばらつ

2

(N
I
LJ
裁

判
af擢牡
8

01
1 2 3 4

Log(到達距離〃り (m)

図4-19雪崩の到達距離と発生数の関係

きが大きい これは,到達距離が 1000mを超えるものは 1事例の湿雪表層雪崩を除いて乾

雪表層雪崩であり,発生頻度が非常に少ないためである これらの範囲を除くと,到達距

離(HL)が大きい (小さい)雪崩ほど発生数が少ない (多い)という関係があり,到達距離

(HL)と発生数(′7)には,

の関係がある これは,

n-CHL~O -(6)

という"べき乗則Hの関係が成 り立っていることと同じである ここで C は係数,(xは指数

であり,aの値は nで約 32である.検討に用いた雪崩データ数が 216事例と少ないため,

冬期や雪崩の種類別を含め,今後の観測によるデータの蓄積によって再度検討を4行 う必

要がある.

4.9 まとめ

大規模な面発生乾雪表層雪崩が発生する長野県 白馬利八方尾根の崩沢を対象として,

1996年12月から2005年3月までの9冬期に雪崩の動態観測を行った.ここは冬期間の気温が

ほとんど氷点下である寒冷積雪地であり,乾雪雪崩が多数発生する.当初は雪崩映像の観

測だけであり,2002年の12月以降からは気象,雪崩映像,雪崩震動の三項目の観測を行っ

たが,観測は逐次改良を行ったため必ず しも統一的な状態ではなかったものの,雪崩発生

の状況と大規模雪崩の特徴が明らかとなった 主な結果は次のとおりである

①雪崩の発生状況

1)9冬期の 1020日間の観測では,雪崩の種類と雪崩の地形要素が明らかな事例は216個が
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観測された･このうち乾雪表層雪崩は 112個 (約 52%)を占め,2_月の発生が多かった.

2)大規模雪崩のうち,到達距離がlQOOmを超えるものは1事例の湿雪表層雪崩を除いて乾

雪表層雪崩である.大規模な面発生乾雪表層雪崩は,標高16/50-1850mのA,Bの2つの斜

面から発生し,湿雪全層雪崩は標高1600m以上では発生しない.

②雪崩の発生条件

1)大規模な面発生乾雪表層雪崩は多量の降雪により積雪層内の安定度が低下して発生し

たと考えられるが,降雪が無い期間で積雪層内の積雪安定度(sI)が大きい時期に発生し

た場合もあり,降雪だけで発生したと説明することは困難である.

2)定期的に実施した積雪断面観測では,こしもざらめ層などの弱層が発生区でみられるが,

堆積区ではみられない.大規模雪崩の発生後に行った発生区近傍での積雪断面観測の結

果では,こしもざらめ層やしもざらめ層が存在していて,弱層での積雪安定度は低い.

大規模な面発生乾雪表層雪崩の発生は,多量の降雪だけで発生する条件は整っているも

のの,こしも･ざらめ層やしもざらめ層の弱層の存在が関係していると考えられる.

③雪崩の動態 (

雪崩の動態は等高線を重ねたオルソ画像を用いることで速度変化を詳細に把握するこ

とが可能であり,フェルミ- (Vbellmy)モデルを用いたシミュレーションでは,乱流減衰

係数 (i)は大規模な面発生乾雪表層雪崩が 2000-3000,到達距離が 600-700mの面発生乾

雪表層雪崩では 3000,両発生湿雪全層雪崩では500を用いると実際の雪崩速度の再現性が

比較的良好であった.

④雪崩の発生規模と発生頻度

雪崩の規模として到達距離を対象とした場合,到達距離が 0-200mの観測できていない

部分と 1000m を超える雪崩を除くと,雪崩の発生数は到達距離が大きい (小さい)雪崩は

ど発生数が少ない (多い)という傾向があり,べき乗則の関係が成り立っている.

なお,雪崩動態観測を整備するにあたっては,八方振興会,Hakuba47スキー場,八方尾

根スキー場に協力いただいた.また,Hakuba47スキー場では気象観測データ,大規模雪崩

発生後の写真および積雪断面観測のデータは池田慎二氏 (当時信州大学 ･(秩)アルゴス)

に協力いただいた.東京大学地震研究所地震地殻変動観測センター (覗 :■観測開発基盤セ

ンター)には地震観測データの利用許可をいただいた (雪崩発生予知と運動機構に関する

研究 :2002/2/7).図4-7′とその説明は東京大学地震研究所地震地殻変動観測センター信越

地震観測所のホームページ (白馬観測点)を引用した (http://www.eri.u-tokyo.ac.jp/

SSO/obs/hkb.html,閲覧日:2006年 9月 28日).図4-1の背景地図データは,国土地理院

の電子国土 webシステムから配信されたものである.
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第 5章 空中写真判読による雪崩発生の特徴 日) (新潟県/長野県 苗場

山 ･鳥甲山周辺)

5.1 はじめに

雪崩の調査方法としては,雪崩発生後の現地調査や雪崩観測,空中写真撮影などがある

が,広域の情報を取得する場合は空中写真撮影が有力な手法である.空中写真は調査方法

として既に長期の実績があるものの,同一の範囲を複数の冬期にわたって撮影を行い,雪

崩の数値的な諸元に関して調査を行った事例は意外と少ない.このため,暖地性積雪地で

過去に大規模な湿雪全層雪崩が発生した地域において,1997,2001,2002年の4月から5

月の融雪期に撮影された 3時期の空中写真を用いて,全層雪崩を主体とした雪崩発生状況

の把握を行った (秋山 ･関口,2009).第 5章では,判読結果から雪崩の数値的な諸元とし

て,発生から移動,堆積までの地形的な要素の頻度や要素間の関係,雪崩の発生規模と発

生数に関して検討を行った結果を述べる.

5.2 調査地域の概要

調査地域は図5-1に示す新潟県津南町 ･湯沢町と長野県栄村の県境付近で,調査範囲は

苗場山 (標高 2145m)と鳥甲 (とりかぶと)山 (標高 2037m)の周辺である.苗場山と鳥

甲山の間には南北に中津川が流れて峡谷となっていて,秋山郷の集落が展開している (図

5-2).苗場山は第四系の成層火山であり,山地にはスギ,ミズナラを主とした植生が分布

しており,苗場山の南西側は平坦な地形が広く分布して高層湿原が形成されている.苗場

山の北から北西側では,火山体を開析する硫黄川と小赤沢川が西北西方向に流れて中津川

に合流するが,黒倉山 (標高 1778m)の北側では再び平坦な地形となっている.苗場山の

東側は河川に開析されており,山麓はスキーリゾー トの地域となっている.鳥甲山も苗場

山同様に第四系の成層火山で第 2の谷川岳とも呼ばれており,東側の斜面は中津川に沿っ

て連続的に急峻な地形である (島津 ･関沢,2003).鳥甲山の東斜面の渓流には夏でも万年

雪の状態で雪が残っている.

調査範囲には苗場山や鳥甲山を通る山の稜線が南北方向に存在し,中津川が南北に流れ

ていることから,次の 3つの区域に区分できる (図 5-2).

1)苗場山と神楽ケ峰,黒倉山を通る稜線の東側の範囲 (①苗場山 (東)と表記,以下同様)

2)1)の稜線の西側で硫黄川･小赤沢川流域を中心とした中津川までの範囲 (②苗場山 (西))

3)鳥甲山と布岩山 (標高 1495m)を通る稜線から東側で中津川までの範囲 (③鳥甲山 (東))

各区域の地形の特徴として,調査範囲の 50m の数値地理情報 (DigitalElevationModel:

DEM)を用いてメッシュごとに斜面の標高,勾配 (傾斜)と方位を求め,標高は 100m,

傾斜は5度ごとの階級,方位は 8方向に区分し,それぞれの頻度を図 5-3から図5-5に示

す.ここで苗場山の南西側と黒倉山の北側にある平坦地の部分は除外 していて,階級の表
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図 5-1調査位置図



第5章 空中写其判読による雪崩発生の特徴(1)(新潟県/長野県 苗場山 鳥甲山周辺)

示で 30-350は 300より大きく350以下を表 している.

標高について,(丑苗場山 (東)の区域は 1000m以上であり,②苗場LLl(西),③鳥甲LLI

(東)の区域の順に後者はど相対的に低標高となっている (図 5-3).斜面勾配はどの区域

も頻度の傾向は類似 していて,③鳥甲山 (東)の区域は 30-400の頻度が高く勾配が急な

範囲も多いが,他の区域は 25-350の頻度が高い (図 5-4).斜面方位は(∋苗場山 (東)と

(乱烏甲山 (東)の区域は東向きが多 く,(診苗場LLJ(西)は西向きの斜面が優勢である (図

毒‥5g

(%
)世
驚
車
鵬

紺

60

判

2

南

図5-5調査範囲における斜面方位の頻度

C .Ao L,, O L,, C Ln O V､ ⊂〉 .n O tn

斜面勾配(度)

図5-4調査範囲における斜面勾配の頻度

調査範囲の雪崩発生事例 として,1989年 3月 29日に神楽ヶ (か ぐらが)峰 (標高 2030m)

の北東において大規模な面発生の湿雪全層雪崩が発生 している (図 5-2) この雪崩は斜面

上を流下 して沢との合流点で中間的に堆積 し,沢に沿ってさらに流下 した後に堆積 した形

態で,到達距離は中間の堆積区までは約 1km,最終の堆積区までは約 2kmであった (下村

ら,1989).また,2005年か ら2006年の冬期の平成 18年豪雪時には,冬期間中に秋山郷

に通 じる唯一の道路である国道 405号線が長期間通行止めになって集落が孤立 し (上村,

2006,上石 ･新開,2006),2006年 2月 5日には,鳥甲山の北東において面発生の乾雪表

層雪崩が発生している(花岡ら,2006C)この雪崩の到達距離は約 12klnであった(図5-2)

5 3 調査方法

5.3.1 空 中写真撮影 と雪崩の判読

調査範囲における空中写真の掘影諸元 を表 5-1に示す ①苗場山 (東),②苗場LLJ(西)

と③鳥甲山 (東)の区域の北側 (全体で約 80km2)は 3回の撮影で,③鳥甲山 (東)の区
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域の南側 (約 20km2)は 2002年4月に 1回だけの撮影である (図 5-2)

表5-1空中写真の撮影諸元

撮影年月日 撮影区域･撮影コース 撮影高度 縮尺 撮影枚数 備考

1997ノ4/20

2001/5/13

①苗場山(東)･②苗場山(西)･③鳥甲山
(東)の北側 (2コース)

①苗場山(責)･②苗場山(西)･@鳥甲山
(東)の北側 (2コース)

①苗場山(莱)･②苗場山(西)･③鳥甲山
2002/4/29 (東)の北側 (2コース)

③鳥甲山(東)の南側 (1コース)

3500m 1/12500 20 モノクロ

3500m 1/10000 23 カラー

4300m 1/15000 29 カラー

調査範囲で 3時期に撮影 した空中写真か ら雪崩の痕跡を判読 して,縮尺 1/25000の地形

図を基盤図として雪崩の形状を転写 して雪崩の各要素の計測を行った 点発生雪崩は通常

小規模で空中写真では判読が困難なため,雪崩の分類については面発生雪崩 を対象として,

すべ り面の位置 (表層 ･全層)と雪崩層の雪の乾湿 (乾雪 ･湿雪)を区分 した 空中写真

から発生区の地表が露出 しているか否かで表層雪崩 と全層雪崩の種類を判別 し,気温や雪

崩の状況か ら乾雪雪崩と湿雪雪崩を区別 した.

532 雪崩の数値化

雪崩の数値的な諸元として,雪崩の発生か ら移動,堆積に関する地形的な要素は,第 2

章の 233の各要素を参考 とした (図 5-6) 雪崩の発生と堆積に関しては発生区と堆積区

の勾配(OR,OD)と標高(hR,hD),雪崩の移動に関 しては到達距離 (HL),超過距離(Le),落差

(/7),直接見通 し角(ao)の各要素が基本であり,空中写真の場合は雪崩発生区の面積(sR)を

求めることが可能である 基盤図の縮尺の関係から,標高や長さは 5111の単位まで数値化

を行った.雪崩の大きさ (規模)については,調査範囲の空中写真では発生量を求めるこ

とは困難なため,発生量 と関係のある発生

区の面積 と到達距離を対象とした.

調査範囲で 3時期に撮影 した空中写真は

中心投影のため,写真の中央か ら離れるほ

どひずみが大きくな り,小規模な雪崩はど

形状の転写や要素の計測が困難で不正確と

なる また,がけ地など地形図上で等高線

の表示がない場合は標高が不明なため,雪

崩の要素によっては計測が不可能な場合が

ある.

このため,発生から停止までの痕跡が明

瞭で,発生区と堆積区の標高(/7R,hD),到達

hD 堆積区の標高 h 落差

島 堆積区の勾配 α 見通し角(間控)

cq 見通し角(直接)

図5-6雪崩の地形要素(図2-3の再掲)
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距離(HL)の 3つの要素が最低で計測可能な雪崩を特定の対象とした･なお,発生区の面積

(∫R)や,発生区と堆積区の勾配(βR,βD)など,他に計測が可能な要素がある場合は,できる

だけデータ数を確保する目的から個別にその要素の計測値を採用したため,各要素間でデ

-夕の合計数には差異がある.

5.3.3 雪崩の地形要素,流動性 と発生数

雪崩の地形要素については,発生区と堆積区の勾配,見通し角,到達拒離,落差の頻度

分布の特徴および到達距離と落差の関係を把握 した 雪崩の流動性に関しては第2章の

233のとお りで,雪崩の規模として発生区面積と到達距離を対象として,発生区標高,

直接見通 し角 ,超過距離との関係および超過距離と発生区標高の関係を明らかにするとと

もに,雪崩の発生数との関係を調べた.なお,1989年 3月 29日と2006年 2月 5日に発生

した大規模な雪崩は地形要素や規模に関する数値が判明しているため,3時期の空中写真

から判読 した雪崩との比較を行った

5.4 雪崩の発生 と気象 ･積雪の状況

54.1 空中写真の判読 による雪崩の発生状況

代表的な空中写真として,2002年 4月撮影の苗場山と鳥甲山の周辺を写真 5-1と写真

5-2に示す また,3時期の空中写異から雪崩を判読 した結果を図 5-7から図 5-9に示す.

写真5-1空中写真(苗場山周辺 2002年
4月29日撮影)

-S:I-

写真5-2空中写真(鳥甲山周辺 2002年
4月29日撮影)



第 5 草 空 中 写 井 判 軌 こ よ る 専 心 発 生 o)BikiiiiBiiaiEZBiu 苗場山越

図5-7 1997年4月撮影の空中写真の判読による雪崩発生状況

図5-82001年5月撮影の空中写真の判読による雪崩発生状況
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図5-92002年4月撮影の空中写真の判読による雪崩発生状況

空中写真か ら判読 した雪崩は大部分が全層雪崩であ り,表層雪崩は苗場山の東か ら南東側

で発生 していて規模が大きい雪崩もあるが数は少な く,全層雪崩を含めて到達距離が長い

雪崩 は①苗場山 (東)や③鳥 甲山 (東)の区域に多い.判読 した雪崩のうち,発生区と堆

積区の標高,到達距離の 3つの要素が計測可能な雪崩 は,表 5-2のとお り表層雪崩が 30個,

全層雪崩が 1109個の合計 1139個である.

表5-2空中写真判読による雪崩の特定結果

空中写真の 特定した雪崩の数 年最大積雪深(cm)

撮影年月日 撮影範囲 表層雪崩 全層雪崩 合計 アメダス 積雪深観津南 測(840m)

a)苗場LIJ(乗) 252 281 2801997/4/20 ②苗場山(西) 6 246
(効鳥甲山(重)の北側

u)百場LU(果) 316 329 2852001/5/13 ②苗場山(西) 5 311
6)鳥甲山(隻)の北 側

(p 苗 場LU(莱) 458 269 2542002/4/29 霊 宝 警出漂 ミの 北 側 19 439
③ 鳥 甲山(東 )の 南 tE.I O 1】3 113

5.4.2 空 中写真撮 影 年の積 雪 と気象状 況

調査範囲周辺の毎冬期の積雪状況 として,長期間観測が行われている津南,湯沢,野沢

温泉の各アメダス (順に苗場山か ら北へ約 15km,北東へ約 15km,西北西へ約 24km)に

おける過去 30年の年最大積雪深の推移 を図 5-10に示す.空中写真を撮影 した年のうち,
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第5章 空中写真判読による雪崩発生の特徴(1)(新潟県/長野県 苗場山･鳥甲山周辺)

2000-2001年の冬期は平均よ りも多雪であるが,いずれの冬期も少雪や豪雪ではなく平年

的な積雪状況であり,1989年 3月 29日の湿雪全層雪崩が発生した冬期は平均の半分以下

で,2006年 2月 5日の乾雪表層雪崩が発生 した冬期は平均の約 16倍であった 空中写真

を撮影 した年の冬期の最大積雪深は表 5-2のとお りで,調査範囲の標高 840m の地点 (図

5-2)で 25-29mである 苗場山と鳥甲山の山頂の標高差は 108m程度で苗場山周辺の方

が標高が高く,写真 5-1と写真 5-2の空中写真では苗場山周辺の方が広範囲に残雪がみ ら

れる.
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図5-10調査範囲周辺におけるアメダスの最大積雪深の推移

鳥甲山の周辺では 2006年と2008年の 2月に航空レーザ測量が行われており,斜面の積

雪深の分布は 2冬期いずれも東向きの斜面の積雪深が 2割程度大きく,アメダス津南の風

速 5m以上の卓越風向は西北西であった (上石 ら,2008) 鳥甲山に近い苗場山周辺でも冬

期は同様の状況であると考え られるが,特に苗場山の南西側では平坦地にある積雪は西風

に吹き払われるため,その東側の積雪深はかな り大きくなっているものと予想される.東

向き斜面の多い①苗場山 (東)や③鳥甲山 (東)の区域で到達距離の大きい雪崩が発生し,

表層雪崩が苗場山の東や南東側で発生するのはこのような積雪状況が原因である可能性が

高い.

雪崩の乾雪と湿雪の区別は,空中写真を掃影 した各年の 3月から5月の気象状況と,雪

崩の発生状況か ら推定 した 調査範囲で最も標高が高い苗場山頂 (標高 2145m)を対象と

して,降水量はアメダス津南 と同じと考えて,気温は一般的な気温減率による標高補正

(-065oC/loom)を行 った結果を図 5-11に示す 気温 と降水量の関係か ら,2001年は空

中写真撮影前の約 1ケ月前,1997年と 2002年は撮影の約 2週間前にまとまった降雪があ

り,いずれの冬期も 4月の上旬から中旬頃までは降雪があったものと考えられる 1997年

は撮影前の気温が低い状況であるが,2001年と 2002年の損影前の気温は正値が数 日連続

し, 日最高気温は 15oCに達 していた.
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図5-11降水量と標高2145mの気温の推移(推定)

空中写真 をみると,全層雪崩の発生区は地表が露出していて,堆積区の雪崩デブリは土

砂が混入 している状態であり,発生後に降雪に葎われず降雪のない時期に発生 したものと

考えられる.また,現地の雪崩発生状況として,2002年には鳥甲山の東側の斜面か ら発生

する雪崩の状況を確認 したが,3月までは乾雪表層雪崩が発生 していて,4月 2日には湿雪

表層雪崩 (写真 5-3),4月 8日には雪崩デブリに土砂を含む湿雪全層雪崩が確認された (写

真 5-4)

写真5-32002年4月2日の鳥甲山東斜面の状況 写真5-42002年4月8日の鳥甲山東斜面の状況
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以上の気象と雪崩発生状況か ら,3時期の空中写真で特定 した全層雪崩は 1999年 を除い

て多 くが湿雪雪崩であると判断される 表層雪崩はこれ らの情報だけでは雪崩 の乾湿は不

明であるものの,2002年の状況か ら判断すると湿雪表層雪崩の可能性が高い.雪崩の種類

と雪の乾湿は表 5-3のとお り区分 した

表5-3雪崩の種類と雪の乾湿による区分

雪崩の種類.雪の乾湿 合計
違妄語 冨 撮影範囲 表層雪崩 全層雪崩

乾雪 湿雪 雲票 乾雪 湿雪 雲芸

(リ苗場山(粟) 246 2521997/4/20 (診苗場山(西) 6挺子;; -喜一 ;

u)百】篇山(東) 311 3162001/5/13 ②苗場山(育) 5挺子;; -喜一 ;u)百】篇山(東) I 311 I3162001/5/13 ②苗場山(育) 5

U苗場山(粟) 439 458
2002/4/29 霊宝警E]((禁の… 19

③鳥甲山(東)の南側 113 113

種類別計 30

5.5 雪 崩 の地形 要素の特徴

551 発 生 区勾配 と堆積 区勾配 の特 徴

空中写真の判読で発生区勾配(♂R)が計測できた 719個の雪崩 (表層雪崩 27個,全層雪崩

692個)と,堆積区勾配(βD)が計測できた 784個の雪崩 (表層雪崩 29個,全層雪崩 755個)

について,階級別 (5度単位)の頻度を

雪崩の種類別 に図 5-12に示す 発生区勾 言

配は 25-650の範囲にあ り,表層雪崩 は 義
臣

30-450,全層雪崩は 35-450で多 く発生

している.表層雪崩は 550以下であ り,

累積頻度は表層雪崩の方が全屈雪崩よ り

もやや勾配の緩 い側 に多いが,いずれ も

頻度が最 も高いのは 40-450の範囲であ

る(図 5-12a).正規性検定(有意水準 5%)

を行 ったところ,全屑雪崩は正規分布 を

示 していた.なお,数は少ないが 300以

下や 600よ り大きい勾配でも発生 してい

(
%
)

#
#

三三三モ‥三

発生区勾配 OR(度)

_仰

T

)詣

諸

o

Ⅷ

巧

)鴨

場

蛸

Tー■云董書芸書芸裏書等書芸書芸
堆抗区勾配oD(度)

図5-12発生区と堆積区の勾配の頻度(a発生
区勾配,b堆積区勾配)

る.

堆積区勾配は 10-600と分布の幅が大きいが,表層雪崩は 20-300,全屑雪崩 は 25-450

で発生が多 く,最も頻度が高いのはそれぞれ 25-300,30-550であり,累積頻度は表層雪

崩の方が全層雪崩よ りもやや勾配の緩い側に多い 全体的に堆積区勾配は発生区勾配に比
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べて,表層雪崩は 15O,全層雪崩は 100程度小さくなっている (図 5-12b) 正規性検定 を

行ったところ,全層雪崩は正規分布を示 していた.

以上の結果は第 2章の 233で述べた国内の調査結果 と同等であるが,海外の調査結果

よりもやや急な角度となっている.海外の調査では規模の大きい雪崩が対象であるが,3

時期の空中写真判読か ら得 られた雪崩は様々な規模を含んでいるため,海外の結果に比較

して発生区や堆積区の勾配の最も高い頻度の角度が大きくなっていると考え られる

発生区と堆積区の勾配の頻度について, 50

区域別に比較 した結果を図 5-13に示す

正規性検定を行ったところ,いずれも正 憲

規分布を示 していたため,t検定 (有意

水準 5%)を行って分布の差異を判断 し

た 発生区勾配はどの区域も傾向は類似

していて,t検定では①苗場山 (莱) と

②苗場山 (西)の差異はないが,③鳥甲

山 (東)とは差異があり,若干高い角度

側に頻度が多くなっている.

堆積区勾配は t検定ではどの区域も差

異があり,①苗場山 (栄)の区域が他の
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図5-13 区域別の発生区･堆積区勾配の頻度
(a発生区勾配,b堆積区勾配)

区域より小さい角度側に頻度が多い 発生区勾配の累積頻度 (図 5-13a)は地形の斜面勾

配の累積頻度 (図 5-4)と類似 しているが,堆積区勾配の累積頻度 (図 5-13b)は同様では

なく,地形の影響だけではな く,雪崩の規模 (到達距離)の大小が関係 しているものと考

えられる

次に発生区と堆積区の勾配の頻度につ

いて,冬期別に比較 した結果 を図 5-14

に示す 空中写真は 2002年に鳥甲山(東)

の南側の区域を追加 しているため,他の

2時期よ りも広範囲に多数の雪崩を抽出

しているが,正規性検定を行ったところ,

いずれも正規分布を示 していた t検定

では発生区勾配の2001年 5月だけ差異が

あるものの,その他はどの冬期も頻度の

傾向は類似 していた.
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堆棟区勾配oD(磨)
図5-14 冬期別の発生 区･堆積区勾配の頻度

(a発生区勾配 ,b堆積区勾配)

552 到達距離 と落差の特徴

空中写真の判読で得 られた 1139個の雪崩について,雪崩経路の水平投影の到達距離と落
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差の階級別 (100m 単位)の頻度 を雪崩

の種頬別 に図 5-15に示す いずれ も階級 盲

が大きくなるほど数は少なくな り,到達

距離の最大値は 1100mで表層雪崩は 200

-700m,全層雪崩 は 300mまでの頻度が

多 く,落差の最大値 は 715m で表層雪崩

は 100-400111,全屑雪崩は 200111までの

頻度が多 い 到達距離 と落差の頻度はい

ずれ も表層雪崩の方が全層雪崩よ りも値

の大きい側 に頻度が多 く,表層雪崩の方

が相対的に規模の大きい雪崩が発生 して

いる

次に到達距離 と落差の頻度について,

.-l .1 :T J こ .1 .= !t

= エ ココ コ: エ コ: = =
∨ > > ∨ ∨ ＼ノ > ∨
善 書 善 書 葺 喜 喜 喜

H
>
LX)≡

000
LW
H
V
O()6落差 /'(m)

図5-15 到達距離と落差の頻度(∂到達距離.
b落差)

区域別に比較 した結果を図 5-16に示す 到達距離の最 も高い頻度はいずれの区域 も 100-

200m であ り,累積頻度は②苗場山 (西),①苗場山 (栄),③鳥甲山 (東)の順に後者ほ

ど到達距離が長い側に多い.落差の最 も高い頻度は①苗場LLJ(東),(丑苗場山 (西)が 0-

100111,③鳥 甲山 (東)が 100-200mであ り,累積頻度は到達距離 と同様 に②苗場山 (西),

①苗場山 (東),③鳥甲山 (東)の川副こ後者ほど落差が大きい側に多 くなっている

到達距離 と落差の頻度について,冬期別 に比較 した結果を図 5-17に示す 到達拒離 と

落差はいずれ も 2001-2002年の冬期は 100-Zoom,2000-2001年の冬期は 0-100mの階

級が最も高い頻度であるが,頻度の傾向は類似 していた

(%

)
髄
禦

(%
)世
贋
淳
蝶

-90-

OO9
t･OOSI

r,.

I･Ir

OO一こ
･O
OfL

OOfL･
O

O

EL

OコZ
T00〓

00
t
〓
≡OL

O
O
〔二
･OO
b

･I･,I,IJ

I
r

OOS･00ト

OOL･00q

O
O
9
･00れ

OOf･

00t=

uOt,I(～)E

OOで

00N

Onm-00
1

O(二
･C

到達距離 〃上(111)

(%
)鵬
懸
Ⅷ
≠
畔

ヽ

.E

.-

[/

.=
=･

rJ

I:
J.
い
･

(
%

)鵬
曳

H
v
OOO
t

き
O
TW
H
>
()06

rn
6
叫
〓
∨
〔古
的

OO的Ⅵ
H
V
eeト

享
トS｡
H
V
OO
9
叫

(m
w
F

i>
COれ
.〟差

00品

H>
書
落

CO寸W
Tiv
OOt

00爪
Ⅵ
〓
>
COZ

〔古
MW
H
V
OO
L

tX二
川
H

図5-16区域別の到達距離と落差の頻度
(a到達距離.b落差)

OO
寸珊

[[>
00M

OOMW
H
>
00H

OOI
W
H
>
00
I

I.I,II
rJ

:二 := コ=
∨ ∨ >
害 害 葺

落差 /7(m)

FJ
>
00O
t

0
00
1Ⅵ
E1
>
O
u
b

Oコ6M
H
>
OO
∝

009Ⅵ
H
＼
(吉ト

図5-17冬期別の到達距離と落差の頻度
(a到達距離,b落差)



第5章 空中写真判読による雪崩発生の特徴(1)(新潟県/長野県 苗場山･鳥甲山周辺)

5.5.3 見通 し角の特徴

空中写真の判読で得 られた 1139個の雪崩について,直接見通 し角(α｡)の階級別 (2度単

位)の頻度 を雪崩 の種類 と区域別 に図 三喜

5-18に示す 表層雪崩は 32-34｡付近を 盲 …三
･14 -･

頂点として急勾配の頻度が少ないが, こ 蟹 】o
5

れは表層雪崩のデータ数が 30個 と少な o

いことが原因と想定される 正規性検定

を行ったところ,全層雪崩は 38-400何

近 を頂点 と した 正規 分 布 で ある (図 ぎ

5-18a).なお,空中写真で判読 した 1139

個の雪崩のうち,見通 し角の最小値の基

準である表層雪崩 180,全層雪崩 240(高

橋,1960)を下回る雪崩はなかった

TT ｢/りr! rPr!rTrTrT rT rTT7 i IT T LitLT vPで ILT i

直接見通 し 角 ao(良 )

T I T I ｢Jでr!｢lrIT rT で T rT i T Tで T り vT uTLT で ヤ
直接 見 通し角ao(度)

図5-18直接見通し角の頻度(∂雪崩種類別,

b区域別)
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見通 し角の頻度を区域別に比較 した結

果は図 5-18bのとお りで,正規性検定を行ったところいずれも正規分布を示すが,t検定

ではどの区域も差異があり,③鳥甲山 (東),②苗場山 (西),①苗場山 (東)の順に後者

ほど小さい角度側に頻度が多 くなっている 各区域で発生する雪崩の発生区勾配の頻度は

ほとんど同じ傾向であるものの (図 5-12a),標高や地形の傾斜,堆積区の勾配や斜面方位

の頻度の違い,積雪の多少による到達距離 と落差の違い (図 5-17)か ら差異が生じている

ものと考えられる.

次に見通 し角の頻度について,冬期別

に比較 した結果を図 5-19に示す 正規性 盲

検定を行ったところ,いずれも正規分布 遠
野

を示 していて,t検定ではどの冬期も差

異はなく,発生区や堆積区の勾配 と同様

に,どの冬期も頻度の傾向は類似 してい

てほとんど同じであった

--ーHt:LHt一一-''て∴-7117117､:~し~ゝこして
直接見通し角剛 (痩)

図5-19冬期別の直接見通し角の韻度
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554 発生 区面積 と到達距離の 関係

空中写真の判読で発生区面積が計測できた 837個の雪崩について,発生区面積(sR)と到

達距離(HL)の関係を雪崩の種類別に図 5-20に示す.同じ到達距離で比較すると,発生区の

面積は最大で約 2000m2の幅があってばらつきが大きいものの,全体的に発生区面積が大

きいほど到達距離は大きくなる傾向があり,雪崩の種類別に差異はみ られない

以上か ら,発生区面積とともに到達距離も雪崩の規模 として扱うことが可能であると考

えられる.
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△全層雪崩(乾湿不明) (N=141)
△湿雪全層雪崩(N=666)
○表層雪崩(乾湿不明)(N=30)
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図5-20雪崩の発生区面積と到達距離の関係

555 到達距離 と落差の関係

空中写真の判読による 1139個の雪崩について,雪崩経路の水平投影の到達距離(HL)と落

差(A)の関係を雪崩の種類別に図 5-21に示す 全体的に雪崩の到達拒離と落差 とは直線関

係であるが,落差が大きいと到達拒雛の値はばらついて,落差に応 じて到達距離が長 くな

る傾向となっている 回帰分析では,表層雪崩,全層雪崩の到達距離(HL)と落差(A)はそれ

ぞれ,

HL-I74h ･(1)

HL-131h ･(2)

の関係となっていて,同じ落差では表層雪崩の方が全層雪崩よ りも到達距離が平均的に約

13倍 (174/131)はど大きくなっている.松田ら (1994)では 425個の表層雪崩 と 141個

の全層雪崩について,雪崩の経路に沿った斜面長である実走距離(L)と落差(h)の関係は回帰

分析でいずれもL-2hであり,傾向をはずれる落差が 1000m以上の雪崩を除くとそれぞれ
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図5-21雪崩の到達距離と落差の関係
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L-20h,L-18hとなっている また,斎藤 ら (2000)では603個の表層雪崩と 155個の全

層雪崩か ら同様の関係を調べていて,それぞれ L-21h,L-20hとなっている

以上か ら同じ落差で比較すると,表層雪崩の方が全層雪崩よりも到達距離が長くなる傾

向があると考えられる

5.5.6 発生区面積 と発生区勾配 ･堆積区勾配の関係

空中写真の判読で発生区勾配が計測できた 719個の雪崩について,雪崩の規模の指標 と

しての発生区面積(sR)と発生区勾配(OR)の関係を雪崩の種類別に図 5-22に示す 発生区面

積と発生区勾配には特に関係はみられないが,発生区面積が小さい場合の発生区面積の角

度は27-64の広範囲に分布 していて,発生区面積が 5000m2以上の大きい雪崩の発生区勾

配は 34-450に分布 している なお,図には示 していないが発生区面積の代わ りに到達距

離(HL)を用いても全体的な傾向は同様であり,到達距離が短い場合の発生区勾配は27-640

に分布していて,到達距離が 700m以上の大きい雪崩では 34-450の範囲に分布 している

次に堆積区勾配が計測できた 784個の雪崩について,同様に雪崩の種類別に図 5-23に

示す.発生区面積と堆積区勾配についても特に関係はみられないが,発生区面積が大きい

ほど堆積区勾配は特定の角度に収束 しているようにみえる 発生区面積が 5000m三を超え

ると雪崩の堆積区勾配は約 12-290の範囲となり,雪崩の規模が大きいほど堆積する傾斜
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図5-22 雪崩の発生区面積と発生区勾配の関係
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図5-23雪崩の発生区面積と堆積区勾配の関係
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は緩い角度となる傾向がある 図には示していないが,発生区面積の代わりに到達距離(HL)

を用いても全体的な傾向は同様であり,到達距離が 700m を超えると雪崩の堆積区勾配は

約 12-290の範囲となる.

雪崩の発生区と堆積区の勾配については,551のとおり最も頻度が高いのは前者では

40-450,後者では25-350である 発生区面積や到達距離が大きい雪崩の発生区勾配はは

ばこれに近いが,堆積区勾配は最も頻度が高い角度よりも緩い勾配まで達している.一般

的に,積雪は斜面が急勾配の場合は自然に落雪するため規模の大きい雪崩は発生せず,規

模の大きい雪崩は到達距離が大きく緩い勾配まで達すると考えられるが,発生区勾配は明

瞭でないものの,堆積区勾配はそのような傾向がみられる.

5 6 雪崩の流動性

56.1 発生区面積 と発生区標高,見通 し角,超過距離の関係

雪崩の発生塁が判明している 17件の雪崩調査の文献を用いて,雪崩の流動性に関する

調査が行われており (和泉,1986),雪崩の発生量と発生区標高,直接見通し角,超過距離

の関係については,第 2章の 233のとおりである ここでは雪崩発生量の代わりに雪崩

発生区の面積を対象として,空中写真の判読で発生区面積が計測できた 837個の雪崩につ

いて,発生区面積(sR)と発生区標高(hR)の関係を雪崩の種類別に図 5-24に示す

発生区の標高は 630-2150m と広範囲で

あり,表層雪崩は標高 1600m以上で発生し

て いる 全層雪崩 の うち発生区面積が

2000m2以下の雪崩はほとんどの標高で発

生しているが,標高が 1200m以上では発生

区の標高が高くなると,標高ごとの発生区

面積の最大値は増大する傾向がある.

次に発生区面積(sR)と直接見通 し角(cEo)

の関係について,雪崩の種類別に図 5-25

に示す.図には見通 し角の最小値の基準と

して,表層雪崩 180,全層雪崩 240(高橋,

1960)を実線で示している 発生区面積が
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図5-24雪崩の発生区面積と発生区標高の関係

2000m2以下の雪月削ま見通し角の分布の幅が大きいが,全体的に発生区面積が大きくなるに

つれて見通し角の幅は狭まり,角度は小さくなる傾向になっている

発生区面積(sR)と超過距離(Le)の関係について,雪崩の種類別に図 5-26に示す 表層雪

崩では,発生区面積が 2000m2以上で超過距離が大きくなる雪崩が存在し,最大で約 310m

となっていて,発生区面積の増加に従って超過距離が若干大きくなる傾向がある.全層雪

崩の超過距甜‖ま最大で約 110111であるが,大部分が Om付近か負の値であり,発生区面積の

-94-



第5章 空中写真判読による雪崩発生の特徴(1)(新潟県/長野県 苗場山･鳥 甲山周辺)

増加に従って超過距離が増大する傾向はみ られない

以上については雪崩の規模 として発生区面積を用いたが,発生区面積の代わ りに到達距

離を用いても図には示 していないが全休的な傾向は変わ らない.
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図5-25雪崩の発生区面積と見通し角の関係
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図5-26雪崩の発生区面積と超過距離の関係

562 超過距離 と発生 区標高の関係

空中写真の判読による 1139個の雪崩の超過距離(Le)と発生区標高(hR)の関係について,

雪崩の種類別に図 5-27に示す.表層雪崩は標高が高くなると超過距離が増大する雪崩が存

在するが,超過距離が Om を下回る雪崩

も多く,標高に従って増大するような傾

向はみ られない 全層雪崩の超過距離は

最大で約 110mであるが大部分がom付近

か負の値である

以上の 561と 562の関係は,基本

的には和泉 (1986)の結果と類似 してい

る 一部の表層雪崩 を除いて流動性の特

徴を示すような雪崩はなかったが,これ

は発生量に従って超過距離が増大し,疏

動性が増す乾雪表層雪崩のような雪崩が

含まれていないためと考えられる

-500 0 500 1000 1500

超過 距離 Le(m)

図5-27 雪崩の超過 距離 と発生区標 高の関 係

5 7 1989年 3月 29日と 2006年 2月 5日に発生 した大規模雪崩 との 関係

1989年 3月 29日と2006年 2月 5日に発生 した大規模雪崩(下村 ら,1989;花岡ら,2006C)

と,3時期の空中写真から判読 した雪崩との関係は図 5-12,図 5-15,図 5-18と図 5120か

ら図 5-27に示 したとお りである.1989年 3月 29日に発生した湿雪全層雪崩の発生区勾配
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は 20-250と緩く (図 5-12a),堆積区勾配は中間の堆積区で-6-00,最終の堆積区で 7.60

であった (図 5-12b).落差と中間の堆積区までの到達距離は 3時期の空中写真判読によっ

て得 られた雪崩の範BfEに含まれ同じ特徴を示すが,最終の堆積区までの到達距離は大きく

異なる (図 5-15).また,見通 し角は中間の堆積区で 19.90,最終の堆積区で 17.40であり,

いずれも全層雪崩の基準である240(高橋,1960)を下回り (図 5-18),到達距離と落差の

関係や,発生区面積と発生区標高,見通 し角,超過距離の関係,超過距離と発生区標高の

関係か ら離れた位置にある (図 5-21,図 5-24-図 5-27).この雪崩は和泉 (1986)が指摘

している見通 し角が 240を下回り,約 1.5km流下した全層雪崩 (秋田谷 ら,1982)と同様

に,特異な雪崩であったと考えられる.

2006年 2月 5日に発生した乾雪表層雪崩の堆積区勾配は不明であるが,発生区勾配は

35-400,到達距離は 1200m,落差は 670m,見通し角は 300であり (図 5-12,図 5-15,図

5-18) 到達距離と落差の関係 (図 5-21)を含めて,3時期の空中写真判読から得 られた雪

崩の範囲に含まれ同じ特徴を示 している.超過距離と発生区標高の関係についても同様で

あるが,空中写真の判読による表層雪崩よりも低標高の位置から発生している(図 5-27).

5.8 雪崩の発生規模 と発生頻度

5.8.1 発生区面積 ･到達距離 と発生数

空中写真判読によって得 られた 1139個の雪崩について,雪崩の規模 として発生区面積や

到達距離を対象として雪崩の発生数との関係について検討を行った.空中写真の判読で発

生区面積が計測できた 837個の雪崩を対象として,階級 (1000m2単位)ごとに含まれる発

生数について,各階級の中間値と発生数の関

係を図 5-28に示す.ここで 〃は各階級に含ま

れる雪崩の発生数,〃 はそれよりも大きな階

級値の面積をもつ雪崩を含めた累積の発生数

である.

発生区面積の最小の階級 (0-1000m2) にお

ける発生数(〟)は,直上の階級の発生数よりも

少なくなっている.これは発生区面積の最大

値が約 7000m3のため階級の幅を小さくとっ

ていることと,空中写真では小規模な雪崩の

判読は困難なため,発生している雪崩を見逃

(N
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Log(雪崩発生区の面積∫R)(m2)

図5-28雪崩発生区の面積と発生数の関係

している可能性があることや,計測が不正確

になるため数値化していないことが理由として考えられる

第 2章の 235で述べた海外の発生規模と発生頻度の調査事例では,破断面を対象とし

た場合,深さが 0305mより大きい雪崩を扱っており(Balretal,2008),幅の 2乗の場合は
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900m2以上の雪崩を扱っている(Falllettazela/,2004) 深さと幅やそれ らの積の場合,それ

ぞれの長さや積が小さいほど発生数は多いが,長さや積がある値より小さくなると,雪崩

の発生数は増加せず頭打ちの傾向になっている (LouchetelaI,2002,Fa)llettazeEal,2006,

図 2-15) また,USスケールの雪崩サイズを対象とした場合,サイズ 1は小さく記録さ

れない場合があるため,サイズ 2以上の雪崩を扱っている(BlrkelandandLandry,2002,図

2-16,Nalsblttetal,2008,図 2-17)

以上を参考とすると,図 5-28において最小の階級を除いた範囲では,発生区面積が小

さい (大きい)雪崩ほど発生数が多い (少ない)傾向があり,発生区面積(∫R)と発生数(/7)

には,

loglOn=-aloglOSR+b (a,bは係数) (3)

の関係がある これは,

77-C･SR-a ･(4)

という‥べき乗則''の関係が成 り立っていることと同じである ここで,C は係数,aは指

数であり,最小の階級を除いた場合,各階級の雪崩発生数 〟の αの値は約 35である

次に到達距離の階級 (100111単位)ごとに

含まれる発生数について,同様に図 5-29に示

す 発生区面積 と同様に最小の階級は直上の

階級の発生数よりも少ないが,最小の階級を

除いた範囲では到達距離(HL)と発生数(n)に

も同様にべき乗の関係が成り立っていて,各

階級の雪崩発生数である JJの αの値は約 30

である.

べき乗の指数であるαの値は小規模から大

規模までの雪崩の発生割合を示しているが,3

(
Jv

EJ

覇j
=
献

堤

捌
)So
l

1 2 3 4

時期の空中写真判読か ら得られた雪崩全体を Log(到達距離jlL)(m)

対象とした場合,発生区面積と到達距離が 2 図5-29雪崩の到達距離と発生数の関係

倍になると,発生数は l/2'一倍となるので,それぞれ約 1/ll,I/8倍の関係となっている.

5.8.2 区域 ･冬期 ･雪崩種類別の発生規模 と発生数

空中写真判読で得られた 1139個の雪崩における区域別の発生区面積,到達距離と発生数

の関係について,雪崩の発生数である 17の aの値を表 5-4に示す aの値は(9,島甲山(東),

①苗場山 (東),②苗場LLI(西)の川副こ後者ほど小さくなっている これは後者はど規模の

大きい雪崩がより起こりにくいという傾向を示 していて,発生区面積が 2倍になると,罪

生数捌 頃番に約 Ⅰ/7,I/日,1/21倍の関係となる 同様に到達距離が 2倍になると,発生数
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は約 1/5,1/7,1/11倍の関係 となってい

る.

次に冬期別の発生区面積,到達距離 と

発生数の関係について,同様 に α の値 を

表 515に示す.冬期別の nの a の値はい

ずれ も大きな差異がみ られず,ほとん ど

同じ値である.

同様 に雪崩種類別の α の値 を表 5-6に

示す.αの値は表層雪崩の方が全層雪崩

表5-4区域別の発生区面積･到達距離と発生の関係

区域別の発生区面積と発生数

①苗場山(東)
②苗場山(西) 229
③鳥甲山(東) 421
調査範囲全体 187837 3.5 0.99

区域別の到達距離と発生数

n a R

①苗場山(東) 2.7
②苗場山(西) 311 3.5 3･.9,4.630
③鳥甲山(東) 198 2.3 0.90
調査範囲全体 1139 3.0 0.97

よ りも小さくなっていて,発生区面積が 2倍になると発生数は表層雪崩,全層雪崩の順に

約 1/5,1/15倍 とな り,到達距離が 2倍になると発生数は約 1/5,1/9倍の関係 となってい

る.

以上 と5.8.1の結果か ら,雪崩の規模 として発生区面積や到達距離を対象とすると,規

模 と発生数にはべき乗則の関係が成 り立っていて,指数である αの値は冬期別では同じで

あるが,区域や雪崩の種類別では異なるという特徴がみ られた.これは雪崩の地形要素が

区域や雪崩 の種類別 に異なっていることと関係 していて,東向きの斜面が多 い①苗場山

(東)や③鳥甲山 (東)では規模の大きい雪崩が発生することを示 していて,標高や斜面

勾配,斜面の方位な どの地形的な条件 と積雪の状況によって差異が現れているものと考え

られる.

表5-5冬期別の発生区面積･到達距離と
発生数の関係

冬期別の発生区面積と発生数

冬 〃 α R
1996/1997 147 3.3 0.98
2000/2001 219 3.6 0.95
2001/2002 471 3.4 0.96
3冬期全体 837 3.5 0.99

冬期別の到達距離と発生数

冬 n a R
1996/1997 252 2.6 0.97
2000/2001 316 2.9 0.96
2001/2002 571 2.7 0.96
3冬期全体 1139 3.0 0.97

表5-6雪崩種類別の発生区面積･到達距離と
発生数の関係

雪崩種類別の発生区面積と発生数

冬 期
表層雪崩
全層雪崩
雪崩全体

30 2.4 0.97
807 3.9 0.98
837 3.5 0.99

雪崩種類別の到達距離と発生数

冬 期 月日 〃 α R
表層雪崩 30

全層雪崩 壬壬23雪崩全体

2.2 0.79
3.1 0.97
3.0 0.97

5.9 まとめ

多雪地で融雪期に撮影 された 3時期の空中写真を用いて,全層雪崩が主体である 1139

個の雪崩の数値情報 を取得 して,雪崩の発生か ら移動,堆積 に関する地形要素の頻度や要

素間の関係な どの基本的な特徴 と,雪崩の発生規模 と発生数の関係に関する検討を行 った.

主な結果は次のとお りである.
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(∋雪崩の発生状況

空中写真判読から1139個の雪崩を特定したが,30個が表層雪崩,1109個が全層雪崩で

あり,全層雪崩は 1999年 4月撮影の空中写真判読を除いて,多くが湿雪雪崩であると考え

られる.

②雪崩の発生から移動,堆積に関する地形要素

1)雪崩の発生区勾配は25-650の範囲であるが,表層雪崩は30-450,全層雪崩は35-450

で多く発生し,いずれも40-450の頻度が最も高い.

2)堆積区勾配は10-600の範囲であるが,表層雪崩は20-300,全層雪崩は25-450で多く,

最も頻度が高いのはそれぞれ 25-300,30-350である.堆積区勾配は発生区勾配に比べ

て,表層雪崩は 150,全層雪崩は 100程度小さい.

3)到達距離や落差の頻度は,階級が大きくなると数は少なくなる.直接見通し角は表層雪

崩は32-340が多く,全層雪崩は38-400を頂点とした正規分布の形となっている.

4)雪崩の地形要素の頻度を冬期別に比較しても差異はないが,区域別では堆積区勾配と到

達距離,落差,見通し角に差異がみられた.

5)雪崩の発生区面積が大きいほど到達距離は大きくなる傾向があるが,雪崩の種類別に差

異はみられず,発生区面積が 5000m2以上,到達距離が 700m以上の規模の雪崩の発生区

勾配は 34-450,堆積区勾配は約 12-290の範囲に分布している.

6)到達距離と落差とは全体的に比例関係となっていて,落差が大きいと到達距離の値はば

らついて,落差に応じて到達距離が長くなる傾向となっている.表層雪崩,全層雪崩の

到達距離(HL)と落差(h)の関係は,回帰分析でそれぞれ HL-1.74h,HL-1.31hとなって

いて,同じ落差では表層雪崩の方が全層雪崩よりも到達距離が約 1.3倍ほど大きい.

③雪崩の発生量と流動性

1)表層雪崩は標高 1600m 以上の範囲で発生しているが,全層雪崩はどの標高で発生して

いる.標高が 1200m以上では,発生区の標高が高くなると標高ごとの発生区面積の最大

値は増大する傾向がある.

2)全体的に発生区面積が大きくなるにつれて見通し角の幅は狭まり,角度は小さくなる傾

向になっている.

3)表層雪崩は発生区面積が 2000m2以上で超過距離が大きくなる雪崩が存在し,最大で約

310m となっていて発生区面積の増加に従って超過距離が大きくなる傾向がみられ,疏

動性の特徴を示している.全層雪崩の超過距離は最大で約 110m であるが,どの標高で

も超過距離は大部分が om付近か負の値であり,発生区面積の増加に従って超過距離が

増大する傾向はみられない.

4)表層雪崩は標高が 1700m を超えると超過距離が増大する雪崩が存在するが,超過距離

が om以下の雪崩もあり,標高に従って直線的に増大する傾向はみられない･
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④雪崩の発生規模と発生頻度

1)雪崩の規模として発生区面積と到達距離を対象とした場合,最小の階級の範囲を除くと,

雪崩の発生数は到達距離が大きい (小さい)雪崩ほど発生数が少ない (多い)という傾＼

向があり,発生規模と発生数にはべき乗則の関係が成り立っている.

2)べき乗の指数であるαの値は,表層雪崩の方が全層雪崩よりも小さいという特徴がみら

れ,区域別や雪崩の種類別では異なっていた.

3)空中写真を撮影した年の冬期はいずれもほぼ平年的な積雪状況であったが,αの値に冬

期別の違いはみられなかった.

以上の①から④の結果について,地形要素の特徴や発生規模と発生数の関係は冬期別に

違いはなかったが,空中写真を撮影した年の冬期は平年的な積雪状祝であったため,今後

は少雪や豪雪時との比較が必要である.また,空中写真は特定の地域や時期の撮影のため,

他の地域や一冬期間に複数回の撮影を行って同様の調査を行う必要がある.区域別の差異

については地形のはかに積雪量の情報が必要であり,乾雪 ･湿雪雪崩など雪の乾湿による

違いも把握する必要がある.雪崩の発生規模については,本来は雪崩の発生量もしくは質

量を用いる必要があると考えられるが,現状ではデータが極めて少なく今後の課題である.

なお,ー図 5-1の背景地図データは,国土地理院の電子国土 webシステムから配信された

ものである.
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第 6章 空中写真判読による雪崩発生の特徴 (2)(岐阜県 笠ヶ岳周辺)

6.1 はじめに

雪崩の調査方法としては,雪崩発生後の現地調査や雪崩観測,空中写真撮影などがあり,

広域の情報を取得する場合は空中写真撮影が有力な手法であるが,近年では航空レーザ測

量による計測技術も実用化されてきている.これは航空機に搭載したレーザ測距装置を用

いて,地表面の水平と高さの三次元の位置情報を直接計測するものであり,航空機にカメ

ラが搭載されている場合には,航空レーザ計測と同時に地上の画像も取得することが可能

である.航空レーザ測量は天候条件や樹林地内の計測精度などの課題があるものの (国土

地理院地理調査部,2005),広域の状況を面的に一度に把握することが可能であり,航空レ

ーザ計測データと撮影した画像は同時に一括して処理して,正射投影写真 (オルソ画像)

や標高等の数値データが迅速に作成できるだけでなく,オルソ画像に撮影されている地物

の定位が可能であることが特徴である.最近では航空レーザ測量は積雪調査の分野にも適

用されていて,通常は積雪期の積雪表面と無雪期の地表面の 2時期を計測して,その差分

値を積雪期の計測時における積雪深として利用している (岡本ら,2004;国土地理院地理

調査部,2005;秋山 ･佐藤,2006;秋山ら,2009a).雪崩への直接的な適用は花岡ら (2007)

などの調査があるが,現段階では事例がほとんどない状況である.

このため,寒冷積雪地で2000年 3月に大規模雪崩が発生した地域において,2時期に撮

影された空中写真を用いて,2008年 4月には航空レーザ測量と空中写真撮影を行い,あわ

せて 3時期の空中写真から雪崩発生状況の判読を行った (秋山ら,2008).第 6章では,判

読結果を用いて雪崩の発生から移動,堆積に関する地形的な要素の頻度や要素間の関係,

雪崩の発生規模と発生数に関して検討を行った結果を述べる.

6.2 調査地域の概要

調査地域は図 6-1に示す岐阜県上宝村 (現在は高山市)新穂高の笠ケ岳周辺であり,調

査範囲は神通川水系高原川上流の蒲田川源流である右俣谷,左俣谷の流域と,左俣谷支流

の穴毛谷の流域を中心とした周辺である (図 6-2).調査範囲は飛騨山脈から派生する山の

稜線に囲まれていて,稜線は調査範囲で最も標高が高い笠ケ岳 (2897m)か ら抜戸岳

(2813m)方向へは北東から南西方向にのびている.右俣谷と左俣谷を挟んだ東側には,

飛騨山脈の主稜線である槍ヶ岳 (3180m),奥穂高岳 (3190m)など3000m級の山々が連な

り,全体的に急峻な地形である.穴毛谷上流の笠ケ岳周辺には杓子 (しゃくし)平などの

氷河地形や周氷河性の平滑斜面が分布し,北東にのびる稜線は高度が 2700m前後で,南東

側に急で北西側に穏やかな非対称山稜となっている (長谷川,1996).以上の地形的特徴か

ら,調査範囲は山稜や河川によって次の 3つの区域に区分できる (図 6-2).

1)笠ケ岳を通る稜線の北西側 (①笠ケ岳北西と表記,以下同様)
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D 2000/4/132006/4/17 空中写大事故影範囲
0 2008/3/27･28積ii断面観測箇所

□ 2008I4/15航空レーザ測土.空中写六郎 三範囲 政{ ▲
^ 区域境界 目指 2393m)

- 雪崩映像観測 (2001/12-2003/5)

図6-2 調査範囲(笠ヶ岳･穴毛谷周辺)
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2)左俣谷と穴毛谷の流域および蒲田川右岸の地域 (②左保谷 ･穴毛谷)

3)右俣谷流域および蒲田川左岸の地域 (③右俣谷)

各区域の地形の特徴として,調査範囲

の 50mの数値地理情報 (DlgltalElevatlOn

ModelDEM)を用いてメッシュごとに斜 孟

面の標高,勾配 (傾斜)と方位を求め,

標高は 100m,勾配は 5度ごとの階級,

方位は 8方向に区分し,それぞれの頻度

を図 6-3から図 6-5に示す.なお,階級

の表示について 30-350は 300より大き

く350以下を表している

標高は①笠ヶ岳北西の区域では 1400m

以上であり,②左俣谷 ･穴毛谷,③右俣 孟
繋

谷 の 順に相対的に低標高 となっている

(図 6-3).斜面勾配は②左俣谷 ･穴毛谷

の区域が他の区域よりも相対的に急勾配

であり (図 6-4),斜面方位は①笠ヶ岳北

西が西～北西,(塾左俣谷 ･穴毛谷が東～

南東,(9右俣谷が北～東向き以外の斜面

が優勢である (図 6-5)

調査範囲の雪崩発生事例として,2000

年3月27日に国内の記録では最大級の面

発生の乾雪表層雪崩が発生した (図 6-2)

この雪崩は穴毛谷上流の標高約 2700m

付近から発生し,発生量は約 166万 m3,

流下距離は約 46klllであった ((社)日本

O
O
O
l
･O
O
∝

rJCtH
)O
I)

O く〉 く=〉 ⊂) ⊂⊃ ⊂> く⊃∈〉
Otつ く=〉 ⊂> く=〉 亡 く;く〉

標高(m)

図6-3 調査範囲における標高の頻度
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斜面勾配(磨)

図6-4調査範囲における斜面勾配の頻度

図6-5調査範囲における斜面方位の頻度

(%
)
世
焦
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雪氷学会,2001).また,平成 18年豪雪

の年である 2006年 4月 9日には,穴毛谷上流の標高約 2500m付近から大規模な面発生の

乾雪表層雪崩が発生した(図6-2)この雪崩の発生量は約 10-20万 m),流下距離は約38km

であった (花岡ら,2006b).

なお,当地では 2001年 12月から2003年 5月までの 2冬期において,図 6-2に示す位

置でビデオカメラを用いた雪崩映像観測を行っている (秋山 ･武士,2004) 観測の範囲は

穴毛谷流域の西方の斜面であり,雪崩の発生標高は 1700-2400mで流域全体の観測ではな

いが,2冬期で合計 107回の雪月的 i観測された 観測期間中の月ごとの種類別の雪崩発生

状況を図 6-6に示す.映像上では 3月までは乾雪表層雪崩が 89回発生したが湿雪雪崩の発
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生はほとん どな く,4月以降は全て湿雪雪崩であった.

点
回
判
耽
標
脚

12 1 2 3 4

月

図6-6 雪崩映像観測による雪崩発生状況

6.3 調 査 方法

6.3.1 空 中写 真 撮 影 ･航 空 レーザ 測 量 と雪 崩 の 判読

調査範囲で実施 した空中写真撮影の諸元 を表 6-1に示す.2000年 と 2006年の撮影 はフ

イルム航空カメラによるアナ ログ写真である 2008年の撮影 はデ ジタル航空カメラによる

デ ジタルデー タであ り,航空 レーザ測虫 と同時 に撮影 を実施 した 空 中写兵撮影 と航空 レ

-ザ計測の範囲は図 6-2のとお りで,2008年は約 90km2と広範囲に精彩 した.

次に調査範囲で実施 した航空 レーザ測塁の諸元 を表 6-2に示す.雪崩 の形状 を数値化す

ることが 目的のため,計測 は積雪期 間中の 1回だけ行 い,調査範囲では樹林が少ないこと

か ら,計測値 はフィルタ処理等 を行なわな い数値表層モデル (DlgltalSurfaceModel.DSM)

として積雪表面の標高値 を求めた.

表6-1 空中写真の撮影諸元

撮影年月日 撮影区域･撮影コース 撮影高度 縮尺 撮影枚数 備考

2000/4/13

2006/4/)7

(D笠ケ岳北西.(a左俣谷.穴
毛谷.③右保谷 (2コース)

(か笠ケ岳北西.(参左保谷･穴
毛谷,(参右俣谷 (2コース)

5290m lノ15000 18 アナログカメラ･カラー

3970m 1/10000 22 アナログカメラ･カラー

2008/4′15 望芸濡 砦冨㌔ (5監 票 3.8,0.0.二 .′.0000 84･ 諾 三ルカメラ()600万画素'

表6-2 航空レーザ測量の計測諸元

航 空 機 レーザ計測

計測年月日 計測区域.計測コ~ス 飛行高度 対地高度 飛行速度 反空言.j曇の ′51Lf ス霊 ン 間 隔
間隔 頻度 角度

2008/4/-5 塁賢 若君孟 左琵5%' 3.820.0.ニ 約】800 m 2*2濫 2- 33460.0.0.HHZz･ 25度 2m
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2000年と 2006年撮影の空中写真については雪崩の痕跡を判読して,縮尺 1/25000の地

形図を基盤図として雪崩の形状を転写 して雪崩の各要素の計測を行った.この 2時期はア

ナログの空中写真で中心投影のため,写真の中央から離れるほどひずみが大きくなり,小

規模な雪崩ほど形状の転写や要素の計測が困難で不正確となる.発生から停止までの痕跡

が明瞭な雪崩を特定 したが,規模の大きい雪崩から数値化を行ったため,判読が可能な全

ての雪崩は網羅 していない.

2008年撮影の空中写真については,正斜投影のオルソ画像と航空レーザ測量か ら得られ

た DSM を地理情報システム (GlS)上で重ねて,雪崩の形状に三次元の座標値を与えて数

値化を行った 基本的に形状が決まれば全て座標値が設定できるため,発生か ら堆積まで

の痕跡が追跡できる雪崩は可能な限り数値化を行った.

雪崩の分類は面発生雪崩を対象として,発生区の地表が露出しているか否かで表層雪崩

と全層雪崩の種類を判別 し,積雪断面観測の状況から乾雪雪崩と湿雪雪崩を区別 した

6.32 雪崩の数値化

雪崩の数値的な諸元 として,雪崩の発

生から移動,堆積に関する地形的な要素

は,第 5章と同様に第 2章の 233の各

要素を参考とした (図 6-7) なお,空中

写真の場合は雪崩発生区の面積(∫R)を求

めることが可能なため,発生区の要素と

して面積のデータを追加 している.

雪崩の発生と堆積に関しては,発生区

の面積(∫R),発生区と堆積区の勾配(βR,

∂D),雪崩の移動に関しては,経路の水平

投影の到達距離(叫 ,超過距離(Le),落 ha,D諾諾冨0,0琶霊

差(A),直接見通 し角(ao)の各要素を対象

として,これらの要素が全て算出が可能

な雪崩を特定の対象とした.

〔｣ 実走距離〕

HL 到達距離(水平投影)
〃Lo到達距離(水平最短)

h 落差

α 見通し角(間接)

ao 見通し角(直接)

図6-7 雪崩の地形要素(図2-3の再掲)

63.3 雪崩の地形要素,流動性 と発生数

雪崩の地形要素については,発生区と堆積区の勾配,見通 し角,到達距離,落差の頻度

分布の特徴および到達距離と落差の関係を把握 した.雪崩の流動性に関しては第 2章の

233のとおりで,ここでは雪崩の規模 として発生区面積と到達距離を対象として,発生

区標高,直接見通し角 ,超過距離との関係および超過距離と発生区標高の関係を明らかに

するとともに,雪崩の発生数との関係を調べた.
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6.4 雪崩の発生 と気象 .積雪の状況

6.4.1 空中写真の判読 による雪崩の発生状況

2000年 4月 13日と2006年 4月 17日精影の空中写真の判読を行い,208個の雪崩を特

定 した (図 6-8,図 6-9) このうち,表層雪崩は 187個,全層雪崩は 21個であった.2008

年 4月 15日撮影の空中写真を判読 した結果を図 6-10に示す 黒線で囲んだ部分が雪崩の

発生区から堆積区までの痕跡であり,381個の雪崩を特定したが大部分が表層雪崩である

雪崩発生区の一例として,図 6-10の Aの範囲の空中写真を写真 6-1に示す.多数の地点

から雪崩が発生し,途中で複数の雪崩が合流 して堆積区が不明瞭なものが多いが,これは

2000年と2006年に撮影 した空中写真でも同様の状況であった ,

2008年 4月 15日に空中写真撮影と航空レーザ測量を行ったが,3月 27日から28日に

標高 2100mの西穂高口 (図 6-2)において,双眼鏡を用いて調査範BfIの雪崩発生状況を調

査 したところ,雪崩の発生は数ヶ所程度であった.4月 12日に再び同様に現地で調査を行

ったところ多数の雪崩の発生が確認されたため,4月 15日に撮影された雪崩の大部分は 3

月 28日以降に発生したと考えられる

以上の 3時期の空中写真で特定 した雪崩の一覧を表 6-3に示す.

ヰ･
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図6-10 2008年4月15日撮影の空中写真の判読による雪崩発生状

写真6-1雪崩発生区の状況(図6-11のAの範囲)
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表6-3空中写真判読による雪崩の特定結果

64.2 大規模 雪崩の発生状況

調査範囲の穴毛谷流域では,2000年と 2006年に大規模な面発生の乾雪表層雪崩が発生

している ((礼)日本雪氷学会,2001;花岡ら,2006b)･2008年 4月 15日に掃影 した空中

写真においても,図 6-10の①～③のような発生区面積の規模が大きい雪崩が確認できる.

①の雪崩の発生区は杓子平付近であり (図

6-2),2000年と 2006年に発生した大規模

雪崩 の発 生 区よ りも東側 で あった (図

6-10)

(丑の雪崩の堆積区である図 6-10の Bの

範囲の空中写真を写真 6-2に示す.北方向

の穴毛谷か ら①の雪崩,北西方向か ら④の

雪崩が流下 して合流 し,Bの範囲まで達 し

ている.堆積区の拡大画像を写真 6-3に示

すが,雪崩が合流 している部分の△印で示

す箇所をみると,(丑の雪崩の堆積区の一部

が④の雪崩で覆われているため,①の雪崩

が先に発生 したことがわかる

写真6-3雪崩堆積区の状況(拡大)
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現地には新穂高温泉か ら図 6-10の Bの範囲 (写真 6-2の範囲)を上流方向に望むライ

ブカメラがあり,映像が web上で配信 されている (高原川流域 LIVE画像 :http.//www.hTr

mlltgO.JP/JlntSu/bousal/1ndex_htm)).2008年 3月 27日か ら28Elの現地調査の後に,Web上

においてライブカメラの画像を定期的に確認 した 映像のため悪天候時や夜間は画像が確

認できないが,4月4日には写真 6-4に示すように①の雪崩の堆積区が画像で認められた.

その後 4月 8日まで変化はなく,4月 12日の現地調査時には① と④の雪崩の痕跡が確認で

きた (写真 6-4).3月 27日か ら28日の現地調査時に雪崩は発生していないので,①の雪

崩は 3月28日か ら4月4日,④の雪崩は4月 8日か ら 12日の間に発生 したことがわかる

写真6-4ライブカメラ画像(2008年4月4日,4月8日)と現地調査時(4月12日)に
撮影した写真による雪崩の発生状況

64.3 空 中写真撮影年の積雪 ･気象状況 と積 雪断面観測

調査範囲周辺の毎冬期の積雪状況として,新穂高温泉か ら南西へ約 8km,標高 765mに

アメダス栃尾がある (図 6-2).ここでは積雪深は観測されていないため,過去 30年間の

12月から4月上旬までの降水畳の推移を図 6-11に示す 気温は負の期間が多 くほとんど

が降雪の形態と考え られるが,空中写真を撮影 した 3時期のうち,2007-2008年の冬期の

降水量は平年的な状況であり,1999-2000年の冬期は平均の約 74%,2005-2006年の冬

期は平年の約 124%であった.
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図6-11アメダス栃尾における各冬期の降水量

2000年 3月 27日と 2006年 4月 9日の大規模雪崩が発生 した直後 には,標高 2100mの

西穂高 口付近で積雪断面観測が実施 されてお り,いずれ も積雪層内には弱層が確認されて

いる ((社)日本雪氷学会,2001;花岡ら,2006b).2008年は図 6-2に示す標高別の 3箇所

において,航空 レーザ測量 と空中写真撮影 を実施する前の 3月 27-28日に積雪断面観測 を

行った.その結果を図 6-12に示す 標高 1100m (新穂高温泉)と標高 1300m (鍋平高原)

では積雪深が 1m に満たず,ざらめ雪 を主体 とした湿雪であったが,標高 2100m (西穂高

口)での積雪深は 31m で乾雪であ り, しまり雪やざ らめ雪のほか,雪崩の弱層 となるこ

しもざらめ層が多数確認された 現地で弱層テス トは実施 していないが,降雪による積雪

荷重で弱層をすべ り面 とした表層雪崩が発生 した可能性が高いと考え られる.

350

300

250

{ 200

Jt.

悼
】50

100

50

3-2
DC

標高1300m(鍋中ロ) 標高2)00m(酉穂高口)
l ■.................................l..l...■..■_ - 巨巨X - - J

10~kg/Ill

ー3-2 100 2 4 6

0〔 藍 竺 当

図6-12積雪断面観測の結果(2008年3月27日,28日)
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これ らの積雪断面観測の結果か ら,調査範囲では標高 2100m以上で発生した雪崩は乾雪

雪崩,2008年では標高 1300m 以下で発生した雪崩は湿雪雪崩,それ以外は不明として空

中写真判読による雪崩の乾雪と湿雪の区分を行った 雪崩の種類と雪の乾M.は表 6-4のと

お り区分 した

表6-4雪崩の種類と雪の乾湿による区分

次に 2007年 11月か ら2008年 4月までの気象について,調査範囲で最も標高が高い笠ヶ

岳の山頂 (標高約 2900111) を対象に,降水量はアメダス栃尾 と同じと考えて,気温は一般

的な気温減率による標高補正 (-065oC/loom)を行った結果を図 6-13に示す ① と④の雪

崩が発生 した 3月 28日か ら4月 12Elまでの期間の降水量については,3月 30日から4月

1日は 33mm,4月 7日か ら8日は 28mm,4月 10日か ら 11日は425mmであった

降雨と降雪の境界を 2oCとして 日平均気温を対象とすると,3月 30日か ら4月 1日は標

高約 1000m以上が 2oC以下,4月 7日か ら8日と 10日か ら 11日までは標高 2000m以上が

2oC 以下となっていて,この期間はこれ らの標高より高標高部で降雪があったと考えられ

る 降雪による積雪荷重で表層雪崩が発生したと考え,ライブカメラの画像や気象の状況

とあわせて考えると,①の雪崩は 3月 30日か ら4月 1日,④の雪崩は 4月 10日か ら 11

日に発生 したと想定 される

『 uuu uuQE R . Ⅶ WuU′

鮎 転 志 亮 .過 I 軸ザSM写夫l5)レ(4

萱 忘≡ さ さ 害 毒 軍 票 害 等 害 毒 erl 等害 等
-- ･.rJ M N '- '- .一･ N ～ rへ r｢ r1 1寸一 寸

2007/】1-2008/4

図6-13降水量と標高2900mの気温(推定)の推移
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6 5 雪崩の地形要素の特徴

65.1 発生 区勾配 と堆積区勾配の特徴

3時期の空中写真の判読による 589個の雪崩 (表層雪崩 546個,全層雪崩 43個)の発生

区勾配(OR) と堆積区勾配(OD)の階級別 (5度単位)の頻度について,雪崩の種類別に図 6-14

に示す.発生区勾配は 20-700の範囲であり,表層雪崩は 35-500,全層雪崩は40-550で

多く発生し,累積頻度は表層雪崩の方が全層雪崩よりもやや勾配の緩い側に多いが,いず

れも頻度が高いのは 40-500の範囲である (図 6-14a).正規性検定を行ったところ,いず

れも正規分布を示していて,t検定 (有意水準 5%)ではいずれも頻度分布は差異がない

数は少ないが,300以下や 600より大きい勾配でも発生している

堆積区勾配は Oo未満 (負の値で発生区の斜面とは逆の勾配)から 650と分布の幅が大き

いが,表層雪崩と全層雪崩いずれも 20-400の範囲で多い 最も頻度が高いのはいずれも

30-350であり (図 6-14b),堆積区勾配は発生区勾配に比べて,表層雪崩で 10-150,全層

雪崩で 100程度小さくなってお り,累積

頻度は表層雪崩と全層雪崩いずれも同様 京

の傾向である なお,正規性検定を行っ 憲

たところ,いずれも正規分布ではないと

いう結果になった

次に,発生区と堆積区の勾配の頻度に

ついて,区域別に比較 した結果を図 6-15 喜

色さ

に示す 正規性検定を行ったところ,い 里

ずれも正規分布を示 していたため t検定

を行った ところ,発生区勾配 は②左俣

谷 ･穴毛谷と③右俣谷の差晃はないが,

①笠ケ岳北西とは差異があり,①笠ケ岳

北西の区域が小さい角度側に頻度が多い

(図 6-15a).堆積区勾配も同様で,t検

定では②左俣谷 ･穴毛谷と③右俣谷の差

異はないが,①笠ヶ岳北西とは差異があ

って,①笠ヶ岳北西の区域が他の区域よ

り小さい角度側に頻度が多い (図 6-15b)

これは,①の区域が 1400m以上の高標高

において,相対的に緩勾配であるなどの

条件の違いから差異が生じているものと

考えられる.

発生区と堆積区の勾配の頻度について,

Ⅷ

S
%
)鴨
場

蛸

o

価
S%
)叫
絹
蛸

堆積区勾 配 ∂D(度 )

図6-14 発生区･堆積区勾配の頻度(a発生区
勾配,b堆積区勾配)

I

■["J
r諸

.t
T

.I

堆棟区勾配ot)(度)

図6-15 区域別の発生区･堆積区勾配の頻度
(a発生区勾配.b堆積区勾配)
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冬期別に比較 した結果を図 6-16に示

す 空中写真は 2008年に広範囲の撮影

を行っていて,他の 2時期よりも多 く

雪崩を抽出しているが,どの冬期も頻

度の傾向は類似 していた 正規性検定

を行った ところ,発生区勾配はいずれ

も正規分布を示 してお り,t検定では

どの冬期 も頻度の傾向は類似 していた

6.5.2 到達距離 と落差の特徴

空中写真の判読で得 られた 589個の

雪崩について,雪崩経路の水平投影の

到達距離と落差の階級別 (200m単位)

の頻度を雪崩の種類別に図 6-17に示

す.いずれも階級が大きくなるほど数

は少な くな り,到達距離の最大値 は

4600mで表層雪崩 と全層雪月恥 )ずれも

0-200mまでの頻度が多く,落差の最

大値は 1650m で表層雪崩 と全層雪崩

いずれも 0-200m までの頻度が多い

到達距離と落差の頻度はいずれも表層

雪崩の方が全層雪崩よりも値の大きい

側に頻度が多く,相対的に規模の大き

い雪崩が発生している

次に到達距離と落差の頻度について,

区域別に比較した結果を図 6-18に示

(
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図6-16冬期別の発生区･堆積区勾配の頻度
(∂発生区勾配.b堆積区勾配)
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す 到達距離の最 も高い頻度はいずれの区域も0-200111であり,累積頻度は①笠ヶ岳北西

と②左俣谷 ･穴毛谷が右俣谷よりも到達距離が長い側に多いが,傾向は類似 している.港

差の最も高い頻度はいずれの区域も0-200mであり,累積頻度は到達距離 と同様である.

次に到達距離 と落差の頻度について,冬期別に比較 した結果を図 6-19に示す.到達距

離と落差についてはいずれも 2000年の到達距離を除いて 0-200mの階級が最も高い頻度

であり,傾向は類似 していた 2008年はいずれも 0-200111に占める割合が大きいが, こ

れは 2008年の空中写真は他の 2時期よりも広範囲に撮影 していて,航空 レーザ測量を用い

て発生か ら堆積 までの痕跡が追跡できる雪崩は可能な限 り数値化を行っていることが理由

と考えられる
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6.5.3 見 通 し角 の特 徴

直接見通 し角(α｡)の階級別 (2度単位)

の頻度 について,雪崩 の種類 と区域別 に

和

め

50

40

袖

P
.
_o

o

(
%

)
?

#

八%
)
世
繁
t
l戚

側

め

的

胡

F;

e

図 6-20に示す･正規性検定 を行 った とこ 墓

ろ,表層雪崩 は 36-580付近 を頂点 とし ｡

た正規分布 である.全層雪崩 は 34-360

付近 を頂点 として緩勾配の頻度が少な い 20

が,これはデ-夕数が 43個 と少な いこと 京

が原 因と想定 され る (図 6-20a) なお, 芸

見通 し角の最小値の基準である表層雪崩

180,全層雪崩 240(高橋,1960)を下回

る雪崩 は表層雪崩が 1つあった.

次 に見通 し角の頻度 を区域別 に比較 し
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た結果は図 6-20bの とお りで,正規性検定 を行 った ところいずれ も正規分布 を示 していて,

t検定 を行 った ところ,②左俣谷 ･穴毛谷 と③右俣谷 の差異はないが,① 笠ヶ岳北西 とは

差異があ り,(D笠ヶ岳北西が小 さい角度

側に頻度が多 い･これ は･標高や地形の 言

傾鈍 発生区,堆積 区の勾配や斜面方位 蒜

等

の頻度の違 いで差異が生 じているもの と

考え られ る.

見通 し角の頻度 につ いて,冬期別 に比

較 した結果 を図 6-21に示す 正規性検定
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を行ったところ,いずれも正規分布を示 していて,t検定では 2008年が他の年よりも異な

るが,2000年と2006年は差異はな く,頻度の傾向は類似 していてほとんど同じであった

654 発生区面積 と到達距離の 関係

空中写真の判読による 589個の雪崩について,発生区面積(sR)と到達距離(HL)の関係を

雪崩の種類別に図 6-22に示す 全層雪崩の発生区面積は 104m2未満であり,発生区面積が

大きいほど到達距離も大きくなる傾向がある 表層雪崩の発生区面積は約 41×105m2にも

及び,全体的に発生区面積が大きいほど

到達距離が大きくなる傾向があるが,発

生区面積が 5×104m2,到達距離が 1000m

を超えるとばらつきが大きい.発生区面

積と到達距離いずれ も大きいのは乾雪表

層雪崩である 発生区面積が 105m三を超

える雪崩が 5つあるが,2000年と 2006

年に発生 した大規模雪崩 と,2008年撮影

の空中写真判読による①～③の雪崩であ

り (図 6-10),いずれ も乾雪表層雪崩で

ある

以上か ら,発生区面積とともに到達距

(≡
)
7
H

濃
皿
的
型

一柵

0 100 200 300 400 500

発生区面積 sR(×103m2)

図6-22雪崩の発生区面積と到達距離の関係

離も雪崩の規模 として扱 うことが可能であると考えられる

6.55 到達距 離 と落差の 関係

空中写真の判読による 589個の雪崩について,雪崩経路の水平投影の到達距離(HL)と落

差(A)の関係を雪崩の種類別に図 6-23に示す.全体的に雪崩の到達距離と落差 とは直線関
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〟⊥-1.40/～R:-Oi:45'RZ=o'80 .プ 乾雪表Boy /'･還 発生乾雪表層雪崩.++I●●●○②
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図6-23雪崩の到達距離と落差の関係
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係であるが,落差が大きいと到達距離の値はばらついて,落差に応 じて到達距離が長くな

る傾向となっている 回帰分析では表層雪崩,全層雪崩の到達距離(HL)と落差(/7)はそれぞ

れ,

HL-I79h ･.(I),

HL=140h ･･(2)

の関係となっていて,同じ落差では表層雪崩の方が全層雪崩より到達距離は平均的に約 13

(179/140)倍はど大きくなっていて,表層雪崩の方が全層雪崩よりも到達距離が長くな

る傾向があると考えられる

65.6 発生区面積 と発生区勾配 ･堆積区勾配の関係

雪崩の規模の指標としての発生区面積(∫R)と,発生区勾配(βR)の関係を雪崩の種類別に図

6-24に示す.発生区面積と発生区勾配には特に関係はみられないが,発生区面積が小さい

場合の発生区勾配の角度は20-700の広範囲に分布 していて,発生区面積が 105rn2以上の大

きい雪崩の発生区勾配は 21-350である なお,図には示 していないが発生区面積の代わ

りに到達距離(HL)を用いても全体的な傾向は同様であり,到達距離が短い場合は発生区勾

配の角度は広範囲に分布 していて,到達距離が 1000111以上の大きい雪崩の発生区勾配は

20-500に多 く,到達距離が 2000mを超える 5つの雪崩の発生区勾配は21-350である

発生区面積が 105m2以上の規模の大きい雪崩は,2000年と 2006年に発生した大規模雪

崩と,2008年撮影の空中写真による①～③の雪崩 (図 6-10)であり,いずれも乾雪表層雪

崩である.
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図6-24 雪崩の発生区面積と発生区勾配の関係

次に発生区面積と堆積区勾配の関係について,雪崩の種類別に図 6-25に示す 発生区

両横と堆積区勾配についても特に関係はみられないが,発生区面積が 105rn2を超えると雪

崩の堆積区勾配は 160以下の範囲であり,雪崩の規模が大きいほど堆積する傾斜は緩い角

度となる傾向がある.なお,図には示 していないが発生区面積の代わ りに到達距離(HL)を
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用いても全体的な傾向は同様であり,到達距離が 2000m を超えると雪崩の堆積区勾配は

160以下の範囲である

雪崩の発生区と堆積区の勾配については,651のとおり最も頻度が高いのは前者で 40

-500,後者では 30-350である.発生区面積や到達距離が大きい雪崩の発生区勾配と堆積

区勾配は,雪崩全体 として最も頻度が高い角度よりも緩い勾配となっている

6.6 雪崩の流動性

661 発生区面積 と発生区標高,見通 し角,超過距離の関係

雪崩の発生量が判明している 17件の雪崩調査の文献を用いて,雪崩の流動性に関する

調査が行われており (和泉,1986),雪崩の発生量と発生区標高,直接見通し角,超過距離

の関係については,第 2章の 233のとおりである ここでは雪崩発生量の代わりに雪崩

発生区の面積を対象として,3時期の空中写実判読による 589個の雪崩について,発生区

面積(sR)と発生区標高(hR)の関係を雪崩の

種類別に図 6-26に示す.

発生区の標高は 1090-2870m と広範囲

であり,発生区面積が 1041m2以下の雪崩や

表層雪崩はどの標高でも発生しているが,

全層雪崩は標高 2150m 以下で発生 してい

る 発生区の標高が高くなるほど発生区面

積が増大する乾雪表層雪崩も存在 していて,

発生区面積が 105m2を超えていて高標高部

で発生した雪崩は,2000年と 2006年に発

生した大規模雪崩と,2008年椙影の空中写

真による①～③の雪崩であり (図 6-10),
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図6-26雪崩の発生区面積と発生区標高の関係
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いずれも乾雪表層雪崩である.

次に発生区面積(∫R)と直接見通 し角(α｡)の

関係について,雪崩の種類別に図 6-27に示す

図には見通 し角の最小値の基準として,表層

雪崩 180,全層雪崩 240(高橋,1960)をそれ

ぞれ実線で示 している 発生区面積が 104m2

以下の雪崩は見通 し角の分布の幅が大きいが,

全体的に発生区面積が大きくなると見通 し角

は小さくなる傾向にある なお,見通 し角の

基準を下回る雪崩は,②の乾雪表層雪崩 (図

(
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発生区面積sR(XIO3m 2)

6-10)の 1事例 (179O)がある 図 61 27雪崩の発生区面積と見通 し角の関 係

発生区面積(sR)と超過距離(Le)の関係 につ

いて,雪崩の種類別に図 6-28に示す 発生区

面積 と到達距離の関係 (図 6-22)と全体的な

傾向は類似 してお り,発生区面積が大きいほ

ど超過距離は大きくなる傾向にある.全層雪

崩の超過距離は Om を超えるものはなかった

が,乾雪表 層 雪崩 は超 過距 離が最大 で約

1900mに達 してお り,発生区面積の増加に従

って超過距離が増大 している.

以上については雪崩の規模 として発生区

面積 を用いたが,発生区面積の代わ りに到達

距離を用いても図には示 していないが全体的

な傾向は変わ らない.

6.6.2 超過距 離 と発生 区標高の関係

3時期の空中写真判読による 589個の雪崩

の超過距離(Le)と発生区標高(hR)の関係 につ

(

u
l)
a

7
溢血地熱
硝

0 】00 200 :～00 400 500

発生区面積 sR(XtO3m2)

図6-28 雪 崩の発生区面積と超過距離の関 係

いて,雪崩の種類別に図 6126に示す 表層雪 献

崩は標高が 2400m 付近を超えると超過距離

が増大 し,超過距離が 1000mを超える雪崩も

発生 しているが,これ らは乾雪表層雪崩であ

り,標高に従って直線的に増大する傾向がみ

られる 全層雪崩は標高 2150m以下で発生し

-5〔)0 0 5()0 1000 1500 2000 2500

超過距離Le(m)

図6-29雪崩の超過距離と発生区標高の関係

ていて,超過距離は 0111を超えるものはなかった
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以上の 661と66.2の関係は,基本的には和泉 (1986)の結果と類似 している.全層

雪崩は超過距離が Om を超えず,規模や標高に関わらず流動性の特徴はみられないが,乾

雪表層雪崩は規模や標高が大きくなるに従って超過距離が増大し,流動性が増す特徴があ

る

6.7 雪崩の発生規模 と発生頻度

6.7.1 発生区面積 ･到達距離 と発生数

空中写真判読によって得 られた 589個の雪崩について,雪崩の規模 として発生区面積と

到達距離を対象として,雪崩の発生数との関係について検討を行った.発生区面積の階級

(5000m2単位)ごとに含まれる雪崩発生数について,各階級の中間値と発生数の関係を図

6130に示す.ここで nは各階級に含まれる雪崩の発生数,Nはそれよりも大きな階級値の

面積をもつ雪崩を含めた累積の発生数である

図 6-26から6-28に示すように,発生区面積

が約 60000m2(図 6-30の横軸では約 48)まで

の雪崩の発生数は多いものの,それ以上で発生

している雪崩は非常に少なくまばらになる.こ

れらの発生区面積が 600001112を超える雪崩は規

模が大きく例外と考えて除外すると,発生区面

積が大きい (小さい)雪崩ほど発生数が少ない

(多い)という傾向があり,発生区面積(∫R)と

発生数(/7)には,

log.on-一alogloSR+b (a,bは係数)･ ･(3)

の関係がある これは,

77=CSR~a ･･(4)

という=べき乗則■'の関係が成 り立っていること

と同じである ここで Cは係数,αは指数であ

り,各階級の雪崩発生数である nの aの値は約

20である

次に到達距離の階級 (500111単位)ごとに含

まれる発生数について,同様に図 6-31に示す

到達距離の場合も同様に,図 6-22や図 6-23の

とおり約 2000111(図 6-31の横軸では約 33)ま

での雪崩の発生数は多いものの,それ以上で発
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生している雪崩は非常に少な くまばらになるが,全体ではべき乗則の関係が成 り立ってい

て,各階級の雪崩発生数である nの aの値は約 2.3である.

指数である αの値は小規模か ら大規模までの雪崩の発生割合を示 しているが,3時期の

空中写真判読による雪崩全体 を対象 とした場合,発生区面積 と到達距離が 2倍になると,

発生数は 1/2α倍となるので,それぞれ約 1/4(1/22･0),1/5(1/22･3) 倍の関係 となっている.

6.7.2 区域 ･冬期 ･雪崩種類別 の発生規模 と発生数

空中写真判読によって得 られた 589個の雪

崩の区域別の発生区面積,到達距離と発生数

の関係について,各階級の雪崩発生数である

nの aの値を表 6-5に示す.なお,発生区面

積が 60000m2以上の雪崩は除外 している.図

617に示す とお り,空中写真を撮影 した年の

冬期は,1999-2000年の冬期は平年よ り少雪,

2005-2006年の冬期は平年よ り多雪,2007-

2008年の冬期は平年的な積雪状況 と異なっ

表6-5区域別の発生区面積･到達距離と発生数

区域別の発生区面積と発生数

n a R
①笠ケ岳北西 113 1.7 0.96
②左俣谷･穴毛谷 293 1.7 0.87

③毒墓 園全休 ･圭…昌 …:去 3:冒喜調査範囲全体 589 2.0

区域別の到達距離と発生数

ft a A

①笠ケ岳北西 113 1.8 0.96
②左俣谷･穴毛谷 293 2.0 0.94

③志笠 田全体 圭…; …:号 3:…宴調査範囲全体 589 0.95

ていて,空中写真は図 6-2のとお り2008年には他の 2時期よ りも広範囲に多数の雪崩 を抽

出している.

発生区面積,到達距離いずれも大きな差異はないが,③右俣谷の区域の値が最も大きく

なっている.これは③右俣谷の区域ほど規模の大きい雪崩がよ り起 こりにくいという傾向

を示 していて,発生区面積が 2倍になると,発生数は①笠ケ岳北西,②左俣谷 ･穴毛谷,

③右仮谷の区域の順番に約 0.31(1/21･7),0.31(1/21･7),0.23(1/22･1)倍 となる.同様に到

達距離が 2倍になると,発生数は順番 に約 0.29(1/21･8),0.25(1/22･0),0.19(1/22･4)倍の

関係 となっている.

次に,冬期別の α の値を表 6-6に示す.同様に発生区面積が 60000m2以上の雪崩は除外

しているが,冬期別の nの aの値は大きな差

異がみ られず,ほとんど同じ値となっている.

同様に雪崩種類別のα の値を表 6-7に示す.

湿雪雪崩は 8個のため値を求めることができ

ないため除外 しているが,α の値は表層雪崩

と雪崩全体は同じ値であり,全層雪崩は若干

大きな値 となっている.乾雪雪崩の値は最も

小さく,発生区面積が 2倍になると,発生数

は 1/2α倍 となるので,乾雪雪崩,表層雪崩,

全層雪崩の順に約 0.29(1/21･8),0.25(1/22･0),

表6-6冬期別の発生区面積.到達距離と発生数

冬期別の発生区面積と発生数

冬 期 雪崩数〝 α R
1999/2000 110 1.8 0.92
2005/2006 98 1.9 0.98

2007/2008 381 1.8 0.88
3冬期全体 589 2.0 0.96

冬期別の到達距離と発生数

冬 期 雪崩数n α R
1999/2000 110 2.0 0.93
2005/2006 0.9698 2.2
2007/2008 381 2.2 0.98

3冬期全体 589 2.3 0.95
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0.19(1/22･4)倍となり;到達距離が 2倍になると発生数は順に約 0.27(1/21･9),0.20(1/22･3),

0.18(1/22･5) 倍の関係となっている.

表6-7雪崩種類別の発生区面積 .到達距離と発生数

雪崩種類別の発生区面積と発生数

雪崩数〝 α R雪崩の種類
表層雪崩 546 2.0 0.96
全層雪崩 43 2.4 0.98

乾雪雪崩 274 1.8 0.92
湿雪雪崩 8

雪崩全体 589 2.0 0.96

雪崩種類別の到達距離と発生数

n a R
表層雪崩 546 2.3 0.95
全層雪崩 43 2.5 0.90

乾雪雪崩 274 1.9 0.94
湿 雪 雪 崩 8

雪崩全体 589 2.3 0.95

6.8 まとめ

大規模雪崩が発生する地域において,2時期の空中写真と,航空レーザ測量と空中写真

を組み合わせた 1時期のデータを用いて,乾雪の表層雪崩が主体である589個の雪崩の数

値情報を取得して,雪崩の種類や,発生から移動,堆積に関する各要素の頻度や要素間の

関係と,雪崩の発生区面積や到達距離を規模として,発生数との関係に関する検討を行っ

た.主な結果は次のとおりである.

①雪崩の発生状況

空中写真判読から 589個の雪崩を特定したが,546個が表層雪崩,43個が全層雪崩で

あり,乾雪表層雪崩は273個であった.

②雪崩の発生から移動,堆積に関する地形要素

1)雪崩の発生区勾配は表層雪崩は 35-500,全層雪崩は 40-550で多く発生し,いずれも

40-500の範囲の頻度が最も高い.

2)堆積区勾配は発生区の斜面とは逆の勾配であるOo未満 (負の値)から650の範囲にあっ

て,表層雪崩と全層雪崩いずれも 20-400の範囲で多く,最も頻度が高いのはいずれも

30-350である.堆積区勾配は発生区勾配に比べて,表層雪崩で 10-150,全層雪崩で 100

程度小さい.

3)直接見通し角は全層雪崩では 34-360が多く,表層雪崩では 36-380を頂点とした正規

分布に近い形となっている.

4)雪崩の地形要素の頻度を冬期別に比較しても差異はないが,区域別ではいずれも①笠ケ

岳北西の区域が最も角度が小さい.

5)雪崩の発生区面積が大きいほど到達距離は大きくなる傾向があるが,表層雪崩の方が発

生区面積と到達距離いずれも大きく,発生区面積が 105m2以上,到達距離が 2000mを超

える大きい雪崩は乾雪表層雪崩であり∴ 発生区勾配は21-350の範囲に分布している.

6)到達距離と落差とは全体的に比例関係となっており,落差が大きくなると到達距離との

関係はばらつき,落差に応じて到達距離が長くなる傾向にある.表層雪崩,全層雪崩の
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到達距離(HL)と落差(h)の関係は,平均的にそれぞれ HL-1.79h,HL-1.40hとなってい

て,同じ落差では表層雪崩の方が全層雪崩よりも到達距離が約 1.3倍はど大きい.

③雪崩の発生量と流動性

1)発生区面積が 104m2以下の雪崩や表層雪崩はどの標高でも発生しているが,全層雪崩は

標高が 2150m 以下で発生していて,標高 2400m 付近より高標高で発生区の標高が高く

なるほど発生区面積が増大する乾雪表層雪崩も存在する.

2)全体的に発生区面積が大きくなるにつれて見通 し角の幅は狭まり,角度は小さくなる傾

向になっている.

3)発生区面積が大きいほど超過距離は大きくなる傾向にあり,全層雪崩の超過距離は Om

を超えるものはなかったが,乾雪表層雪崩は超過距離が最大で約 1900mまで達 しており,

発生区面積の増加に従って超過距離が増大している.

4)表層雪崩は標高が 2400m 付近を超えると超過距離が増大する雪崩が存在 し,これ らは

乾雪表層雪崩であるが,標高に従って直線的に増大する傾向がみられた.全層雪崩は標

高 2150m以下で発生していて,超過距離は omを超えるものはなかった.

5)全層雪崩の超過距離は om以下であったが,表層雪崩では乾雪表層雪崩で超過距離が大

きくなる事例があり,大規模雪崩の流動性の特徴を示している.

④雪崩の発生規模と発生頻度

1)雪崩の規模として発生区面積と到達距離を対象とした場合,発生区面積が 105m2を超え

るような大規模な雪崩を除くと,雪崩の発生数は到達距離が大きい (小さい)雪崩はど

発生数が少ない (多い)という傾向があり,発生規模と発生数にはべき乗則の関係が成

り立っている.

2)べき乗の指数である αの値は乾雪雪崩が最も小さいという特徴がみられ,区域や雪崩種

類別では異なっていた.

3)空中写真を撮影 した年の冬期はいずれも積雪状況は異なっていたが,αの値に冬期別の

違いはみ られなかった.

以上の①から④の結果について,空中写真を撮影した年の冬期はいずれも積雪状況は異

なっていたが,冬期別の違いはみられなかった.このような特徴はどの冬期でも同様であ

るのかは不明であり,少雪や豪雪時との比較が必要である.また,第 5章と同様に空中写

真の撮影時期や積雪量,乾雪 ･湿雪雪崩など雪の乾湿による違いや,雪崩の発生規模に関

する内容は今後の課題である.

なお,図 6-1の背景地図データは,国土地理院の電子国土 webシステムから配信された

ものである.
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第 7章 雪崩の地形要素と規模の特徴

7.1 はじめに

雪崩のハザー ドや リスクの評価には,雪崩に関する各種の数値情報が必要となる.海外

では人工雪崩を含めた雪崩データが豊富であるが,国内では雪崩の発生から移動,堆積に

至るまでの地形的な要素や雪崩の大きさ (量)の特徴について,雪崩の数値的な情報を体

系的に調査 した事例は現在でも少ない状況である.ここでは第 3章と第 4章の雪崩動態観

測,第 5章と第 6章の空中写真判読の結果に加えて,各地で実施された雪崩調査の報告や,

冬期に広域で撮影された空中写真を用いた雪崩の判読,各地の雪崩映像観測か ら雪崩の数

値的な要素に関する情報を集約 した結果 (秋山ら,2012)と合わせて,雪崩の発生か ら移

動,堆積に関する地形要素の頻度や要素間の関係,雪崩の規模や流動性,階級の特徴につ

いて検討を行った結果を述べる.

7.2 雪崩の地形要素と規模に関するデータ

雪崩の地形要素と規模に関しては,第 5章と第 6章で空中写真判読による苗場山と鳥甲

山周辺の 1139個と,笠ケ岳周辺の 589個の雪崩データを用いた.このほかに,雪崩映像観

測と空中写真判読,雪崩調査報告を用いて雪崩の地形要素や発生規模について検討を行っ

ている秋山ら (2012)の 1673個の雪崩データがある.これは第 2章 2.3.5の表 2-1の青丸

に示す部分のデータに相当し,第 3章と第4章の雪崩動態観測のデータを含んでいる.こ

れ ら全体をあわせた合計で 3401個の雪崩データを用いて,雪崩の地形要素と発生規模に関

する総合的な検討を行った.

秋山ら (2012)で用いている 1673個の雪崩データは次のとお りである.

1)雪崩調査報告

和泉 (1986)で用いられた 17事例の雪崩

調査を含めて,表 7-1に示す調査報告資料

を用いた.雪崩の地形要素の一部が資料に

表示されていない場合は,記載されている

数値や図等で算出が可能なものも用いたた

表 7-1雪崩調査報告

雪崩の地形的要素や規模が判明している雪崩調査報告(28資料)

吉田ら,1963;藤岡ら,1964;清水ら,1965;佐伯･河合,1971;広部
ら,1978;中俣･和泉,1981;秋田谷ら,1982;中俣ら,1985;小林ら,
1986;和泉りJ＼林,1986b;是沢ら,1988;下村ら,1989;寺田ら,1993;
楼井.斉藤,1996;新田ら,1996;小川･竹井,1996;桜井,1997;杉森
ら,1997;吉田ら,2000;(社)日本雪氷学会.2001;竹内ら,2002;揺
垣･高木,2002;花岡ら,2006a,2006b,2006C;秋山ら,2007a;伊藤
ら.2008;竹内ら,2009

め全部で 44事例 となった.また,吉松 ら (1988)による北海道,秋田,青森,山形,福島,

新潟,長野,富山,岐阜,兵庫,鳥取の 11道県で発生した雪崩の調査資料のうち,雪庇が

崩落した 2つの特殊事例を除いた 96個の雪崩データを用いた.

以上の雪崩調査の各報告について,道府県別の一覧を表 7-2に示す.前者の 44事例の雪

崩調査報告うち,雪崩の種類は 3事例 (寺田ら,1993)で雪崩層の雪質 (乾雪 ･湿雪)が

不明であり,発生区 ･堆積区の勾配は不明なものが一部ある.雪崩の発生量は 32事例で推

定されているが,数値に幅がある場合 (中俣 ら,1985;小林,1986;是沢 ら,1988;下村
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表 7-2 道府県別の雪崩調査報告数
ら, 1989;寺田ら, 1993;樫井 ･斉藤,

1996;桜井,1997;花岡ら,2006b)は平

均値を採用 した 雪崩発生区の面積は 15

事例で推定されている 吉松 ら (1988)

の 96事例では,雪崩層の雪質 (乾雪 .堤

雪)と,雪崩の地形要素のうち発生区と

堆積区の勾配がいずれも不明であるが,

発生量は 65個で推定されている.発生区

の面積は不明である

2)空中写真判読

松田ら (1994) による空中写真の判読

資料に加えて,広域で撮影された空中写

合計 発生量が判明している雪崩
No. 道県名 表層雪崩 全屈雪崩

乾雪 湿雪 雲票 乾雪 湿雪 雲蛋
1 北海道 1 1 1 5 8 7
2 青森 5 I 6 6
3 秋田 3 3 6 4
4 岩手5冨城
6 山形 1 1 1
7 福島 3 1 4 2
8新潟 15 3 34 3 2 16 73 43
9 栃 木

]0 群馬
日 長野 4 lt 1 2 lヾ lう
ー2 腫呈 2 2 4 3
13 SLLJ 10 10 10
14 石川 0
15 福井 2 I 3 I
16 滋習
17 兵庫 3 3 3
18,鳥取 3 I 4 4

兵を新たに判読 した結果を用いた 松田ら (1994)では,青森,秋田,岩手,山形,新潟,

群馬,富山,長野,岐阜,石川,福井,滋賀の 12県の山岳地域において,1963 (昭和 38)

年か ら 1995(平成 5)年の冬期に撮影 された空中写真を判読 して,表層雪崩は 424個,全

層雪崩は 139個の合計 563個の雪崩を抽出している.新たに追加 した広域の空中写真は,

北海道,青森,秋田,岩手,宮城,山形,福島,栃木,長野の 1道 8県の山岳地域におい

て, 1984 (昭和 59)年か ら 1997 (平成 9)年の冬期に撮影された空中写真であり,判読に

よって表層雪崩は 167個,全層雪崩は 71個の合計 238個の雪崩を抽出した

いずれも縮尺 1/10000- 1日5000の空中写真を判読 したもので,数値化に使用 した地形図

の縮尺は 1/2500- 1/10000程度である･空中写 表 7-3 道府県別の空中写真判読数

兵か ら発生点と到達点が明瞭な雪崩を対象とし

て,小～大規模な雪崩が各々含まれるように判

読を行い,雪崩の地形要素を数値化 した.雪崩

の分類は面発生雪崩を対象とした 表層雪崩 と

全層雪崩の区分は可能であるが,雪崩層の雪質

(乾雪 ･湿雪)や雪崩の発生量は不明で,238

個の雪崩では発生区の面積は計測 していない

以上の 2種類の空中写真判読の結果について,

道府県別に表 7-3に示す

3)雪崩映像観測

1北海道 9 92青森 3 3 6

第 2章の 221のとお り,LLr形,福島,新潟,長野,岐阜の 5県 9箇所で雪崩の映像観

測 を実施 してお り,2003年か ら2004年の冬期までの結果 (秋山 ･武士,2004) に加えて

その後の 2005年 3月までの観測結果を用いた.雪崩映像の観測箇所 と観測対象の諸元を表

7-4,観測箇所を図 7-1,それぞれの位置図を図 7-2に示す なお,位置図は表 7-4の①の
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能生町柵 口と②の白馬村八方尾根は既に第 3章 と第 4章で述べたため除いている.雪崩映

像観測では,地形図等の数値地理情報 を用いて雪崩の地形要素を数値化 しているが,発生

区と堆積区の勾配は一部で不明なものがある また,(丑の能生町柵 口と②の白馬村八方尾

根で行った雪崩映像観測では,それぞれ規模の大きい 4つの雪崩 (第 3章の 3 6および第

4章の 4 4と4 7)では発生区の面積 と発生量を算出 しているが,それ以外 の雪崩は全

て不明である.以上の雪崩映像観測 によって得 られた雪崩データは,表 7-5の とお り合計

で 732個である.

表 7-4雪崩映像観測箇所と観測対象の諸元

∴ ､ ∴ ･ . r=三 1- ∴

① 能生町 柵口 権現岳 45-50 東 平滑
L2) 白馬村 八 尾 艮 踊沢(八方山) 35-40 南東 平滑-釈

米沢市斜平山 笹野山 40-50 北東 平滑
〝 天元台 40-50 北 平滑～沢
只見町浦 蒲生岳 38-40 南西 平滑
I/ 仲ノ平 38-43 南東 平滑～沢状

③

㊨

⑤ 糸魚川市寒谷 黒尾の峰 38-51 南西 平滑-沢状
⑥ 飯山市信濃平 黒岩山 45-50 両東 平滑

⑦ 上宝村左俣 笠ケ岳 40-45 両東 平滑-沢状

図7-1雪崩映像観測箇所(図2-1の再掲)

i{～J乱､

米

沢}-赦〟

,
311

図 7-2(1)雪崩映像観測③の対象斜面(2箇所)の位置図(山形県米沢市)
③-1は斜平山.③-2は天元台
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④-1は蒲生岳,㊨-2は仲ノ平
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図 7-2(3)雪崩映像観測⑤の対象斜面の位置図(新潟県糸魚川市)
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図 7-2(4)雪崩映像観測⑥ の対象斜 面の位置 図 (長野県飯 山市)
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ノ .I:‥･Jiii石ヨ
図 7-2(5)雪崩映像 観測(∋の対象斜 面の位置 図 (岐阜 県上宝村 ･現在 は高山市 )

表 7-5 雪崩映像観 測によって得られた雪崩データの数

雪柄の種類.雪の乾湿 合計 発生王が判明している雪崩 備考
･O. 雪軸 像剛 対箸雷雲の 諾 慧 全席雪崩乾雪 湿雪

① 新潟県能生町柵口 権現岳 2 2 4 4

② 長野県白馬村八方尾根 崩沢(八方山) 日2 25 79 216 4第4葺

③ 山形県米沢市 斜平山 笹野山 5 45 50 第7章
〝 天元台 3 ー4 40 57 第7章

④ 福島県只見町蒲生 蒲生岳 26 8 112 146 第7葺
〝 仲ノ平 3 4 60 67 第7章

⑤ 新潟県糸魚川市 寒谷 黒尾の峰 22 6 24 52 第7章

⑥ 長野県飯山市信濃平 黒岩山 2】 15 65 101 第7葺

⑦ 岐阜県上宝村左俣 笠ケ岳 35 4 39 第6葦,第7章

.∠ゝ 十 222 77 2 431 732
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第7章 雪崩の地形要素と規模の特徴

以上の 1)か ら3)の雪崩データの総数

について,道県別に表 7-6に示す.雪

崩データは雪崩調査報告が 140事例,

空中写真判読が 801事例,雪崩映像観

測が 732事例の合計 1673個で,表層雪

崩が989個,全層雪崩が684個である

雪崩層の雪質 (乾雪 ･湿雪)は 773個

で判明 している 道府県別では雪崩映

像観測 を行った県でデータ数が多 く,

発生量は新潟県で多 いが,北海道か ら

鳥取県 までの 1道 17県で発生 した広域

の雪崩データを集約 している.

以上が秋 山ら (2012) で用いている

表 7-6 秋山ら(2012)の雪崩データの総数

ム計 発生量が判明してNo 道県名 表層雪崩 全層雪崩

乾雪 湿雪 栗冨 乾雪 湿雪 質雷 いる雪崩
1北海道 1 10 1 5 17 7
2 青森 8 1 3 12 6
3 秋田 30 50 80 4
4 岩手 60 46 106
5 宮城 33 8 41

85 17 144 I
172 3 244 2

5 28 31 206 47
9 栃木 6 4 10
10 群馬 19 8 27

145 14 410 17
12 岐阜 37 110 4 151 3
13 富山 99 99 10
14 石川 0 8 8
15 福井 2 15 1 16 1

41 95
17 兵庫 0 3 3 3
18 鳥取 3 I 4 4

6 441 237 1673 105

1673個の雪崩データの内容である.これ らと空中写真判読 による第 5章の苗場山 ･鳥甲山

周辺の 1139個,第 6章の笠ケ岳周辺の 589個の雪崩データおよび第 3章 と第 4章の雪崩震

動データを合わせて表 7-7に示す これは本研究で扱 っている雪崩データの総計であ り,

第 7章では合計で 3401の雪崩データを用いて検討を行 った.このうち雪崩の発生量が判明

しているのは 105個である なお,発生量は雪崩デブ リなどの堆積量か ら推定 したもので

はな く,雪崩の発生区において発生 した量が判明 している雪崩 を対象 としている

表 7-7 検討に用いた雪崩データの総数

調査観測方法 雪崩の種類.雪の乾湿 合計 発生量が判 明している雪崩 雪崩震動
No. 道県名 雪崩映像 空中写真 雪崩調査観測 判読 報告 表層雪崩乾雪 湿雪 雲漂 全層雪崩乾雪 湿雪 雲漂

1 北海道 9 8 1 10 1 5 17 7
∠ 青 森 6 6 8 1 3 12 6
j 秋田 74 6 30 50 80 4
4 岩手 106 60 46 106
) 冨城 41 33 8 41
b 山形 107 36 1 3 19 20 85 17 144 1
/ 福 島 213 27 4 29 12 28 172 3 244 2
25 栃木 10 6 4 10

リ 君羊馬 27 19 8 27

壬¥ 誓若 3享等 1291 子喜 174 49 200 5 1036 291 1755 47 150417 189
1∠ 岐阜 39 697 4 310 8 375 4 43 740 3
13 冨山 89 10 99 99 10
14 石川 8 8 8
1⊃ 福井 13 3 2 13 1 16 1
1b 滋賀 95 54 41 95
1/ 兵庫 3 3 3 3
lt; 鳥取 4 3 1 4 4

519 88 958 6 1304 526 3401 105 1693

7.3.調査方法

731 雪崩 の地形 要 素 と規模

雪崩の発生か ら移動,堆積に関する地形要素 と発生規模 については,第 2章の 233の
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第7章 雪崩の地形要素と規模の特4

各要素を基本とした 雪崩の分類につい

て,点発生雪崩は一般的に小規模なため

面発生雪崩を対象として,滑り面の位置

(表層 ･全層)が区分できる雪崩を基本

とした.雪崩屑の雪質 (乾雪 ･湿雪)が

判明している場合は併せて細区分を行っ

た.雪崩の大きさ (量)としての発生規

模について,本来は雪崩の発生量(V)が対

象となる.発生量が判明している事例は

105個であるが, 3章から第4章の雪崩
hD 堆積区の標高 h落差

動態観測では大規模雪崩の 8事例だけで, 亀 堆積区の勾配 Z,鷲ai5LLAh'(FBai霊,

第 5章と第6章の空中写真判読では発生 図7-3雪崩の地形要素(図2-3の再掲)

畳は得られず,雪崩調査報告によるもの

が多い ここでは雪崩の規模は発生量を基本として,要素間の関係など全体的な傾向を把

握する場合には発生区面積や到達距離を対象とした

雪崩の地形要素は図7-3の各要素を対象として,発生区と堆積区の勾配,見通 し角,到達

距離と落差は頻度分布の特徴を,要素間として到達距離と落差,到達距離と発生区 ･堆積

区勾配の関係を調べた

7.3.2 雪崩の流動性 と階級

雪崩の流動性については,第 2章の2.33のとおり発生量(りが判明している105個の雪崩

事例と発生量の代わ りに発生区面積(sR)を用いて,発生区標高(/LR),直接見通 し角(ao),到

達距離(HL),超過距離(Le)との関係や,超過距離(Le)と発生区標高(hR)の関係を調べた

次に雪崩の階級については,雪崩の規模や破壊力に関する量として質量を用いた質量階

級や質量と雪崩の落差で表現するポテンシャル階級(pM )がある (清水,1979) 雪崩の

発生量は 7 2の雪崩調査報告で調査が行われている場合が多く,雪崩の質量が推定できる

場合にはこれらの階級を算定することが可能である ここで雪崩の階級であるポテンシャ

ル階級(pM.)は,発生した雪崩の質量を〟(t),重心落差を〟(m),重力加速度をgとすると,

次の式で表される (清水,1967)

PM-1ogloMgH (1)

国内で発生する雪崩のポテンシャル階級は 10以下の範囲で表示できるとされており(清

水,1979),雪崩災害の調査時に個別に雪崩階級が算出されている事例があるが,数は少な

い (広部 ら,1978;小林ら,1986;是沢ら,1988,下村 ら,1989;寺EElら,1993).

なお,雪崩の階級ではいずれも雪崩の質塁が用いられているが,質量(M)は測定が比較的
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第7章 雪崩の地形要素と規模の特徴

容易な基本量として扱われている (清水,1967) 一般に雪崩の質量は発生した雪崩の体積

と積雪密度,あるいは雪崩の発生面積 と積雪水量か ら推定して求めている.これらは雪崩

の発生後に速やかに現地で調査する必要があるが,通常は降雪で発生区の状況や雪崩の痕

跡が不明瞭になった り,雪崩発生後に積雪が変質する場合が多く,発生 した直後に調査を

行っても一般的に困難である.このため,実際には雪崩の質量まで明らかになっている事

例は少なく,いずれの階級もあまり活用されていないのが現状である そこで,雪崩発生

量が判明している 105個の雪崩データのうち,質量が推定されている事例や推定が可能な

データを用いてポテンシャル階級を算出した

7.4 雪崩の地形要素の特徴

7.4.1 発生区勾配 と堆積区勾配の特徴

雪崩の発生区勾配(OR)について,3401

個の雪崩データのうち発生区勾配が判明 言

している2832個の雪崩を対象として,雪 芸

崩の種類別に階級 (5度単位)の頻度を

図 7-4に示す なお,階級の表示で 30-

350は 300より大きく 350以下の数を表 し

ている.
S

雪崩発生区の勾配は 20-700の範囲で 遍
嬰

あり,表層雪崩と全層雪崩の区分ではい

ずれも 30-450の範囲で多く発生してい

て,頻度が最も高いのは表層雪崩が 35-

400,全層雪崩が 40-450である(図 7-4a).

正規性検定を行ったところいずれも正規

発生区勾配 eR(皮)

図 7-4雪崩種類別の発生区勾配の頻度
(a雪崩層の雪質を考慮しない場合.
b雪崩層の雪質を考慮した場合)
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7.
1

分布であり,t検定 (有意水準 5%)ではそれぞれの頻度分布に差異がみ られた なお,檀

めて少ないが 250以下あるいは 550より大きい勾配でも雪崩が発生していることがわかる

雪崩層の雪質 (乾雪 ･湿雪)を含めて区分 した場合を図 7-4bに示す.乾雪全層雪崩は表

7-7のとおり 6事例だけのため,乾雪 ･湿雪が不明な事例と合わせて除外 しているが,雪

崩発生区の勾配は20-700の範囲であり,35-450の勾配で多く発生し,湿雪表層雪崩で 35

-400,乾雪表層雪崩と湿雪全層雪崩で 40-450の頻度が最も高い 正規性検定を行ったと

ころいずれも正規分布であり,t検定ではそれぞれの頻度分布に差異がないという結果に

なった

次に堆積区勾配(β｡)が判明している 2602個の雪崩について,発生区勾配と同様に図 7-5

に示す 堆積区勾配は発生区勾配よりも角度は広範囲であり,Oo未満 (負の値で発生区の

斜面とは逆の勾配)から650までの範囲である 表層雪崩と全層雪崩いずれも25-350の頻
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度が高く,表層雪崩は 25-300,全層雪

崩は 30-350の頻度が最も高い(図 7-5a)

なお,堆積区勾配は発生区勾配に比べて 芸

全体的に 10- 150程度小さくなっている

累積頻度は表層雪崩が全層雪崩に比べ

て常に小さい角度に多 く,勾配の下限は

表層雪崩 と全層雪崩 いずれ も Ooに近 い 京

ところまで達 してお り,表層雪崩では発 議
出

生区の斜面 とは逆の勾配 (Oo未満で負の

値)まで達することもある.正規性検定

を行ったところいずれも正規分布である

が,t検定ではそれぞれの頻度分布に差

第7章 雪崩の地形要素と規模の特7
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堆柵区勾配oD(磨)
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確抹区勾配 eD(皮)

図 7-5雪崩種類別の堆積区勾配の頻度
(a雪崩層の雪質を考慮しない場合.
b雪崩層の雪質を考慮した場合)

異がみ られた

雪崩層の雪質 (乾雪 ･湿雪)を考慮 した場合は図 7-5bのとおりで,雪崩堆積区の勾配は

0-600の範囲であり25-350の頻度が高く,乾雪と湿雪の表層雪崩で 25-300,湿雪の全層

雪崩で 30-350の頻度が最も高い 正規性検定を行ったところいずれ も正規分布であり,t

検定では乾雪表層雪崩 と湿雪表層雪崩は差異がないが,それぞれ湿雪全層雪崩 とは差異が

み られた

7.4.2 到達距離 と落差の特徴 :

到達距離の階級別 (200m 単位)の 盲 芸

頻度について,雪崩の種類別に図 716 憲 …:

に示す いずれも階級が大きくなるほ

ど数は少なくなっていて,表層雪崩 と

全層雪崩いずれも0-400m までの頻

度が多い 到達距離と落差の頻度はい

ずれも表層雪崩の方が全屑雪崩よりも

値の大きい側に頻度が多 く,表層雪崩

の方が相対的に規模の大きい雪崩が発

生している

雪崩層の雪の乾湿 を考慮 した場合

(図 7-6b),湿雪表層雪崩と湿雪全層

雪崩は頻度の傾向が類似 しているが,
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b雪崩層の雪質を考慮した場合)
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乾雪表層雪崩は値の大きい側に頻度が

多 くなっている.なお,到達距離の最大値は4600mであるが,これは2000年 3月27日に

113I-



7章 雪崩の地形要素と規模の特徴

岐阜県上宝村 (現在は高山市)新穂高の

穴毛谷で発生 した国内の記録で最大級の

雪崩であり,面発生の乾雪表層雪崩であ

る ((社)日本雪氷学会,2001).

次に落差の階級別 (200m 単位)の頻

度を雪崩の種類別に図 7-7に示す.いず

れも階級が大きくなるほど数は少なくな

っていて,表層雪崩 と全層雪崩いずれ も

0-400mまでの頻度が多い 到達距離 と

落差の頻度はいずれも表層雪崩の方が全

層雪崩よりも値の大きい側に頻度が多 く,

相対的に規模の大きい雪崩が発生 してい

る.

雪崩層の雪の乾湿を考慮 した場合 (図
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7-7b),湿雪表層雪崩と湿雪全層雪崩は頻

度の傾向が類似 しているが,乾雪表層雪崩は値の大きい側に頻度が多 くなっている 落差

の最大値は 1650mであるが,これは前述の到達距離が最大である雪崩 と同一である.

以上か ら,表層雪崩は全層雪崩に比べて相対的に到達距離や落差が大きくな り,乾雪表

層雪崩が巌も大きくなる傾向となっている.

7.4.3 見通 し角の特徴

直接の見通 し角(αo)の階級 (2度単位)の頻度について,雪崩の種類別に図 7-8に示す.

直接見通 し角は一部の雪崩で表層雪崩は 180,全層雪崩は 240の基準 (高橋,1960)を下回

るものがある.見通 し角の頻度分布は直

接の見通 し角いずれ も表層雪崩で 32-

380,全層雪崩で 34-400付近を頂点とし

た正規分布であり,t検定では表層雪崩

と全層雪崩の頻度分布には差異がある

累積頻度は表層雪崩が全層雪崩に比べて

常に小さい角度側に多い.

雪崩層の雪の乾湿を考慮 した場合 (図

7-8b)も正規分布になっていて,t検定

では乾雪表層雪崩と湿雪表層雪崩,湿雪

表層雪崩と湿雪全層雪崩にはそれぞれ差

異はないが,乾雪表層雪崩と湿雪全層雪
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崩には差異があり,380以下では乾雪表層雪崩が最も低角度であり,乾雪表層雪崩で 34-

360,湿雪表層雪崩 と湿雪全層雪崩は 38-400の頻度が最も高くなっている.

74.4 到達距離 と落差の関係

水平投影の到達距離(HL)と落差(A)との関係について,雪崩の種類別に図 7-9に示す.雪

崩の到達距離と落差は全体的には比例関係にあり,表層雪崩の到達距離は 4000m 以上の雪

崩もある.全層雪崩の到達距離は 3000m に近い雪崩があるものの,大部分が l00Om 以内

である 到達距離が 1000m,雪崩の落差が 500m 付近よ り大きくなると,到達距離と落差

の関係はばらつき,落差に応 じて到達距離が長 くなる傾向にある 落差と到達距離いずれ

も大きいものは主に表層雪崩である.

表層雪崩,全層雪崩の到達距離(HL)と落差(A)の関係は回帰分析でそれぞれ,

HL-I84h,flL-1.4lh ..(2),(3)

となっていて,同じ落差では表層雪崩の方が全層雪崩よ りも到達距離が平均的に約 13倍

(184/141)ほど大きい

第 2章の 2.32で述べたとお り,松田ら (1994)では雪崩の経路に沿った斜面長である

実走距離(L)と落差(A)の関係は回帰分析で表層雪崩 と全層雪崩いずれ もL-2hであり,傾向
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図 7-9雪崩の到達距離と落差の関係(a表層雪崩,b 全層雪崩)
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をはずれる落差が 1000m 以上の雪崩を除くとそれぞれ L-20h,L-18hとなっている.ま

た,斎藤 ら (2000)では同様の関係を調べていて,それぞれ L-21h,L-20Jlとなっている.

以上から同じ落差で比較すると,表層雪崩の方が全層雪崩よりも到達距離が長くなる傾向

があると考えられる.

なお,図 7-9bの矢印で示 した 3事例の湿雪全層雪崩 (秋田谷 ら,1982;下村 ら,1989;

桧垣 ･高木,2002) は傾向を大きく外れており,落差に対する到達距離が他の全層雪崩に

比べて大きい これは和泉 (1986) が北海道ニセコスキー場の事例 (秋田谷 ら, 1982)で

述べているように,見通し角が極めて小さい雪崩である (751で後述).これ らは3月 29

日～4月 25日の期間に 1200- 1900111の高標高の位置から発生してお り,沢沿いを流下 し

て土砂を混入して水の影響が示唆されるが詳細は不明である これ らの湿雪全層雪崩は特

別な事例 (湿雪全層雪崩の 3事例と表記)として,以降の図では同様に矢印で示す

745 到達距離と発生区勾配 ･堆積区勾配の関係

発生区勾配が判明している 2832個の雪崩について,到達距離(HL)を規模の指標として発

生区勾配(βR)との関係を雪崩の種類別に図 7-10に示す 到達距離が短い場合は発生区勾配

は広範囲に分布 していて到達距離と特に関係はみられないが,到達距離が大きいほど発生

区の勾配は特定の角度の範囲に収束するようにみえる

表層雪崩では到達距離が 1500m を超える雪崩は 20-450の範囲であり,3000m を超える
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図 7-10雪崩の到達距離と発生区勾配の関係(a表層雪軌 b全層雪崩)
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場合は20-350の範囲である (図 7-10a).全層雪崩は到達距離が 1000mを超えるものは少

ないが,1000111を超える雪崩の発生区勾配は 22-450の範囲であり,2000m を超える場合

は 22-400の範匪Iである (図 7-一ob).雪崩の発生 しやすい勾配は 741のとお り35-450

の頻度が高いが,これは小規模から大規模までの雪崩全体の特徴であり,大規模雪崩が発

生する傾斜は最も高い頻度の角度よりも緩い角度か ら発生していることになる.これは,

斜面上に積もる雪の量と斜面の傾斜が関係していると考えられるが,航空レーザ測量によ

る積雪深分布と斜面勾配の関係を扱っている第 8章で詳述する.

次に,堆積区勾配が判明している2130個の雪崩について,同様に到達距離(HL)と堆積区

勾配(0.))の関係を雪崩の種類別に図 7-11に示す 到達距離が短い場合は堆積区勾配は広範

囲に分布 していて到達距離と特に関係はみられないが,到達距離が大きいほど堆積区の勾

配は特定の角度の範囲に収束するようにみえる.

表層雪崩では到達距離が 2000m を超える雪崩は 160以下の範囲であり,全層雪崩は到達

距離が 1000mを超えるのは少ないが,2000m を超える場合は 120以下の範囲であり,雪崩

の規模が大きいほど堆積する傾斜は緩い角度となっている.海外では代表的な堆積区の斜

面傾斜角は 150以下であり,平地に至るまで滑走する場合もある(McCIullgandSchaerer,

2006).到達距離が 2000m を超えるような雪崩の場合は,図 7-11に示すとお り堆積区の

勾配が 160を下回っている
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7.5 雪崩の流動性

7.5.1 発生量 と発生区標高 ･見通 し角 ･超過距離の関係

雪崩の発生量(りが判明している 105個

の雪崩データについて,発生区標高(/TR)の

関係を雪崩の種類別に図7-12に示す.和泉

(1986)の指摘と同様に,全体的に標高が

高くなるにつれて発生量が増大 している

発生量が 105mi以上の雪崩は表層雪崩であ

り,雪崩層の雪質 (乾雪 ･湿雪)が不明な

事例を除くとすべて乾雪表層雪崩であり,

600m 以上の標高から発生 している 全層

雪崩については,雪崩層の雪質 (乾雪 ･湿

普)が不明な場合を含めて発生量は 105m〕

より小さいが,国中に矢印で示 した湿雪全

層雪崩の 3事例は発生量が大きく,発生区

の標高も全層雪崩の範囲で比較すると高い

標高から発生 している.

雪崩発生量(V)と直接見通 し角(ao)との

関係について,雪崩の種類別に図 7-13に示

す.図には見通 し角の最小値 として,表層

雪崩 180,全層雪崩 240の基準 (高橋,1960)

をそれぞれ実線で示 している.表層雪崩と

全層雪崩の一部で基準を下回るが,和泉

(1986)の指摘と同様に,雪崩全体で考え

た場合は見通 し角の下限ははば 180である

ばらつきは大きいが,全体的に雪崩発生量

が増加すると見通 し角は小さくなり,雪崩

発生量がおよそ 104m〕以上で見通 し角が下

限になる傾向である.図中に矢印で示した

湿雪全層雪崩の 3事例は発生量が大きく見

通 し角が小さい雪崩であり,全層雪崩の見

通 し角の基準である240を下回っている

次に雪崩発生区の面積が判明 している

1426個の雪崩データについて,雪崩発生区

の面積と見通 し角の関係を図 7-14に示す.
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発生区面積に雪崩の破断した深さを乗 じると雪崩の発生量になるが,破断する深さは通常

05-数 111程度と考えられるので,図 7-13の発生量と見通 し角の関係と基本的な傾向は同

等であると考えられる.なお,図には示していないが発生区面積の代わ りに到達距離を用

いても全体的な傾向は同じである

雪崩発生量(V)と超過距離(Le)の関係について,雪崩の種類別に図 7-15に示す.表層雪崩

では,発生量が 104m3を超えると発生量に応じて超過距離は増大 して,発生量が 104m3以

上で超過距離が 1000m を超え,発生量が 105m3以上では 1800m を超えている雪崩がある.

全層雪崩は発生量が 105m3を超えておらず,全層雪崩のうち超過距離が om を超える事例

は,図中に矢印で示 した湿雪全層雪崩の 3事例など一部の湿雪全層雪崩を除くと少ない.

次に雪崩発生区の面積が判明している 1426個の雪崩データについて,超過距離との関

係を図 7-16に示す 発生区面積に雪崩の破断した深さを乗じると発生量になるので,図

7-15の雪崩発生量と超過距離との関係と基本的な傾向は同等であると考えられる 雪崩の

発生区面積が 103m2を超えると超過距離は増大していて,超過距離が大きいのは乾雪表層

雪崩であるが,全層雪崩は超過距離が om を超える事例は少ない なお,図には示してい

ないが発生区面積の代わりに到達距離を用いても全体的な傾向は同じである.

0001001 01 1 10 100 1000 10000 0001001 01 1 10 100 1000
雪崩発生量 V(＼103m3) 発生区面積 sR(＼103m2)

図7-15雪崩発生量と超過距離の関係 図7-16 雪 崩 の 発 生区面積と超過 距離の関係

752 超過距離 と発生区標高の関係

超過距離(Le)と発生区標高(hR)の関係について,雪崩の種類別に図 7-17に示す 全体的

に表層雪崩の超過距離はOm付近が多いが,発生区標高が500m近くか ら超過距離は大きく

なっていて,標高が高くなるにつれて標高ごとの超過距離の最大値は大きくなる傾向があ

り (図7-17a中の矢印),標高が1000m近 くになると超過距離が1kmを超える雪崩がある.

和泉 (1986)の指摘のように直線的に増大する傾向はみられないが,これは様々な場所で

発生した雪崩事例を用いているためと考えられる (図7-17a) 全層雪崩の超過距離は国中

に矢印で示した湿雪全層雪崩の3事例を含めて,発生区標高が500mを超えている一部の雪
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崩で超過距離が大きい事例があるものの,数は極めて少なくほとんどがom付近か負の値で

ある (図7-17b)

以上の 751の発生区面積と発生区標高,見通し角,超過距離の関係と,752の超過

距離と発生区標高の関係は,基本的には和泉 (1986)の結果と類似していて,見通し角が

全層雪崩 240,表層雪崩 180を下回る雪崩もあるが,全体としてははぼ 180以上を満足して

いる 発生量が 105m3を超える大規模雪崩はすべて乾雪表層雪崩であり,規模や標高が大

きくなるに従って超過距離が増大して流動性が増す特徴があるが,全層雪崩は一部を除い

て超過距離はほとんどが omを超えず,規模や標高に関わらず流動性の特徴はみられなか

った.

-1000 1500 0 500 1000 ]500 2000 2500 11000 1500 0 500 1000 1500 2000 2500

超過距故 Le(m) 超過距離 Le(m)

図 7-17雪崩の超過距離と発生区標高の関係(a表層雪崩,b全層雪崩)

7.6 雪崩の階級

76.1 ポテ ンシャル階級の算定

雪崩の発生量が判明している 105個の雪崩事例のうち,質量が推定されている事例は少

ないが,雪崩発生後の現地調査時に積雪断面観測などによって積雪密度が計測されている

場合は質量の推定が可能である この場合,雪崩発生区の近傍で計測が行われることはほ

とんどないため,厳密には発生した雪崩の積雪密度とは異なるが,ここでは近似的な値と

して質量の推定として用い,表層雪崩の場合は推定すべり面より上位の積雪屑,全層雪崩

は積雪層全体を対象として平均積雪密度を求めた.

ポテンシャル階級は発生量 V(m3)と平均横雪密度p(kg/m3)から質量M(kg)を求め,雪崩

の落差 ]7(m)を用いて算定した 質量が計算可能な表層雪崩 9個 (乾雪表層雪崩 8個,湿雪

表層雪崩 1個),全屑雪崩 15個 (乾雪全層雪崩 5個,湿雪全層雪崩 10個)の 24事例につ

いて,算定した雪崩の質量とポテンシャル階級を表 7-8に示す なお,ポテンシャル階級

では雪崩の重心落差(〟)が用いられているが,ここでは発生区の上端から堆積区の下端まで
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の標高差である落差(A)を用いたため,階級は本来の数値よ りも若干大きめとなる

ここで表中で筆者が実施 した平均積雪密度の実測データは次のとお りである

1)No18は白馬村八方尾脚 こおける雪崩動態観測 (第 4章の 4 7)で述べた 2001年 3月

22日発生の全層雪崩であり,発生量が判明していて雪崩の発生から日数が経過 しているが,

秋山ら (2009b) の積雪密度調査のうち 2001年 4 月 19 日の計測結果 (標高 1480m,積雪

深 380cm,積雪密度 535kg/m3) を利用 した.この他にも発生量が判明 している雪崩が 3つ

あるが,雪崩の発生 日前後で平均積雪密度を計測 していないためここでは扱っていない.

2)No 19,20,22,23は能生町柵 口における雪崩動態観測 (第 3章の 3 6) で述べた 2002

年 3月 16 日と4月 18 日に発生 した面発生湿雪全層雪崩 と, 2003年 1月 3 日に発生した 2

つの面発生乾雪全層雪崩であり,いずれ も発生量が判明 していて雪崩発生日の前後で現地

で積雪断面観測を行い,平均積雪密度を計測 しているものである 2002年は第 3章の図 3-2

の N0.5の地点 (標高 310m ) おいて, 3月 14 日と4月 5日に積雪断面観測を行 っていて,

それぞれ積雪深 213cm,平均積雪密度 465kg/m3と積雪深 123cm,平均積雪密度 525kg/m3

であった 2003年は同様に 1月 8 日に実施 し,積雪深 170cm,平均積雪密度 270kg/rn3で

あった｡

3)No24は秋山ら (2007b) の実測であり, 2005年 3月 19 日前後に発生 したと考えられる

発生量が 5000m2の湿雪全層雪崩に対 して,2004年 3月 24 日に雪崩堆積区の直近で積雪断

面観測を行っていて,積雪深 235cm,平均積雪密度 392kg/m3であった.

ポテンシャル階級が求められた雪崩は 24事例と少ないが,階級が 60以下の雪崩はない

ため,ポテンシャル階級の全体的な特徴を把握するには,発生量は判明 しているが積雪密

表 7-8 雪崩の質量とポテンシャル階級

･o 警 雪- 箇所 雪的 態 (慧 吉, 鷲 : (票 g, - , "I(fiM季ヤ (雛 王,参考文芸蛸 .密度,
6g 和泉(1986) 汁水(】967)

午 := 烹 :二::.､= ∃ 雷 雲

150 3 22
252 4と〉 15
483 74 17
400 】24 14
350 45 19
28二1 27 12
170 255 26
420 176 51
290 I31 33
200 30 97
170 51 44
170 298 70
170 3 64
400 Ⅰ44 55
235 212 85
I90 20 86
300 498 159
535 04 29
465 09 34
525 t3 54
435 261 90
270 09 48

2
亘

T
lr1
止
9
一ほ
一4
一4
一15
一｣
け
亘

｣
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一川
一S
Fo
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一2
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1rl
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北海道古平町大字沢江村 湿雪全層 和泉(1986) 藤岡ら(1964)
和泉(1986) 広部ら(1978)
和泉(19紬 )根 粒▲Lrq･LLJm ≡+ji(l耶 )

和泉(1986) 中倶･和泉(L98日
和泉(E986) 秋田谷ら(1982)
和泉(L986) 中瑛ら(1985)

長沢ら(198甚) 左沢ら(】988)
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下村ら(1989) 下村ら(1919)
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(礼)B羊雪氷学会czDOl) rtt)日事雪氷事会(2仰1)

三 ~ ;-:

新潟県妙高村事の沢
新潟県能生町島道鉱泉
新潟県能生町柵口
新潟県能生町格口
新潟県諾沢町苗場山
新潟県能生FT西熊山
長野県白馬村乗鞍岳
岐阜県上宝村左保谷
長野県白馬村崩沢
新潟県能生町柵口
新潟県能生町柵口
新潟県妙吉村事の沢
新潟県能生町柵口
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新潟県妙高村土路 主Li-

230
370

X】Llと13は12の7満の発生場所と発生日時に近いため12の任を利用
※2千着らが実施したt崩発生後もしくは定机的なキht断面規双Iの実Nt
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度が不明な雪崩についてもポテンシャル階級の計算が必要となる このため,ポテンシャ

ル階級を算定した表 7-8の 24個の雪崩事例のうち,9個の表層雪崩 と 15個の全層雪崩か

らそれぞれ平均的な積雪密度を算出して,発生量が判明している 105個の雪崩のうちで積

雪密度が不明な 81個 (表層雪崩が 59個,全層雪崩が 22個)に適用することとした 表層

雪崩と全層雪崩の平均積雪密度はそれぞれ 230kg/m3と 370kg/m3であり (表 7-8),これら

の値を適用して積雪密度が不明な雪崩についてポテンシャル階級を計算した

76.2 ポテ ンシャル階級 と地形要素の関係

雪崩のポテンシャル階級(pM )と発生区標高(hR),直接見通 し角(a｡),超過距離(Le)の関

係について,図 7-18から図 7-20に示す ポテンシャル階級は 24-99の範囲にあり,最

大は2000年 3月 27日に国内の記録では最大級の面発生乾雪表層雪崩が発生した事例((社)

日本雪氷学会,2001)である

ポテンシャル階級と地形要素の関係は,

発生量と地形要素の関係 (図 7-12,図 3000

7-13,図 7-15)と全体的な傾向は同じで

あり,ポテンシャル階級が増加すると発

生区標高,超過距離は増加し,見通し角

は小さくなる傾向にある 超過距離はポ

テンシャル階級が 6前後から大きくなっ

ているが,おおよそ階級が 7以上では超

過距離が直線状に増大している

このようにある階級以上では傾向が大

きく異なっており,階級が 7以上の大き

(也
)nv
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｣
憎
叫
蟹
但
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ポテンシャル階級 pM

図7-19 ポテンシャル階級と見通し角の関係
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ポテンシャル階級 pM

図7-18 ポテンシャル階級と発生区標高の関係
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図7-20 ポテンシャル階級と超過距離の関係
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い場合は大規模雪崩の流動性 (和泉,1986)としての特徴が表れているものと考えられる.

7.7 まとめ

雪崩映像観測,空中写真判読 と既往の雪崩調査報告による表層雪崩 1565個 と全層雪崩

1836個の合計で 3401個の雪崩データを用いて,雪崩の種類別に地形要素と規模,流動性

と階級に関する検討を行った.主な結果は次のとお りである.

①雪崩の発生か ら移動,堆積に関する地形要素

1)発生区の勾配は 20-650の範囲であるが,30-450の勾配で多 く発生 し,最も頻度が高

い階級は表層雪崩が 35-400,全層雪崩が 40-450である.数は少ないが 250以下卑る

いは 550よ り大きい勾配でも発生する.

2)堆積区の勾配は発生区の斜面とは逆の勾配である Oo未満 (負の値)か ら650の範囲であ

るが,多 くが 25-350の範囲にあって表層雪崩は 25-300,全層雪崩は 30-350の頻度が

最も高 く,全体的に堆積区勾配は発生区勾配に比べて 10-150程度小さい.

3)直接見通 し角は一部の雪崩で表層雪崩で 180,全層雪崩で 240の基準を下回る事例があ

るが,はば高橋 (1960)の基準値を満足 している.直接見通 し角の頻度はいずれも表層

雪崩で 32-380,全層雪崩で 34-400付近を頂点とした正規分布となっている.

4)雪崩の到達距離 と落差は全体的に比例関係 となってお り,表層雪崩 と全層雪崩の到達距

離(HL)と落差(h)の関係はそれぞれ,HL-1.84h ,HL-1.4lhとなっていて,同じ落差で

は表層雪崩の方が全層雪崩よ りも到達距離が平均的に約 1.3倍はど大きい.落差が 400

-500m 以上に大きくなると到達距離 との関係はばらつき,落差に応 じて到達距離が長

くなる傾向にある.

5)表層雪崩のうち,雪崩の到達距離が 1500mを超える雪崩の発生区勾配は 20-450,3000m

を超える場合は 20-350の範囲であ り,全層雪崩のうち到達距離が 1000m を超える雪崩

の発生区勾配は 22-450,2000mを超える場合は 22-400の範囲である.また,表層雪崩

では到達距離が 2000m を超える雪崩の堆積区勾配は 160以下,全層雪崩では到達距離が

2000mを超える雪崩の堆積区勾配は 120以下の範囲である.

②雪崩の発生量 と流動性

1)発生区の標高が高 くなるにつれて発生量が増大 して,発生量が 105m3以上の雪崩は表層

雪崩であり,雪崩層の雪質 (乾雪 ･湿雪)が不明な事例を除くとすべて乾雪表層雪崩で

あり,600m以上の標高か ら発生 している.全層雪崩の発生量は 105m3よ り小さい

2)雪崩全体で考えた場合,全体的に発生量が増加すると見通 し角は小さくな り,見通し角

の下限はほぼ 180であって,発生量がおよそ 104m3以上で見通 し角が下限になる雪崩が

出現 している.

3)発生量がおよそ 104m3付近か ら超過距離との関係が異な り,発生量が 104m3を超えると
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発生量に応じて超過距離は増大して,発生量が 104m3以上で超過距離が 1km を超えてい

る事例がある.乾雪表層雪崩では発生量が増えるに従い超過距離は増大しているが,全

層雪崩は超過距離が om を超える事例は一部の湿雪全層雪崩を除くと少ない.

4)全体的に発生区の標高に関わらず超過距離はOm付近に多いが,発生区標高が500m近く

を超えると標高が高くなるほど超過距離が大きくなり,表層雪崩は標高1000m近くにな

ると超過距離が1kmを超えている事例が出現 している.全層雪崩の超過距離は,発生区

の標高が500mを超えている一部で超過距離が大きい事例があるものの,ほとんどがom

付近である.

③雪崩の階級

1)雪崩の階級として,雪崩の発生量と平均積雪密度,落差か ら求めたポテンシャル階級

は2.4-9.9の範囲であり,全体では 10以下である.

2)ポテンシャル階級と発生区標高,直接見通し角,超過距離など雪崩の地形要素との関係

については,雪崩発生量とそれぞれの関係と全体的な傾向は同じであり,ポテンシャル

階級がおよそ 7前後を超えると超過距離は直線的に増大する.

なお,雪崩の規模は雪崩の発生量もしくは質量を用いる必要があると考えられるが,覗

状ではデータが極めて少なく,今後は発生規模に着目したデータの蓄積が必要である.雪

崩映像観測のうち,山形県米沢市,福島県只見町で実施 した箇所は山形県,福島県の観測

結果を利用した.また,岐阜県上宝村で実施 した箇所は北陸地方整備局神通川水系砂防事

務所に観測協力をいただいた.12県の空中写真判読による 563個の雪崩判読資料について

は,松田宏氏 (国際航業株式会社)に提供いただいた.図 7-2の背景地図データは,国土

地理院の電子国土 webシステムか ら配信されたものである.
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第 8章 航空レーザ測量による積雪深の分布と雪崩の発生

8.1 はじめに

最近では航空 レーザ測量による広域の計測技術が実用化されてきてお り,通常は積雪期

の積雪表面と無雪期の地表面の2時期を計測 して,その差分値を積雪期の計測時における積

雪深として利用 している (岡本 ら,2004;国土地理院地理調査部,2005;秋山･佐藤,2006).

山地での計測事例や,計測 した範囲の地形と積雪分布との関係をもとにして,積雪深 と標

高,斜面勾配,斜面方位別の特徴を具体的に検討した事例は現状では未だに少ないうえ,

雪崩への直接的な適用の事例はほとんどない状況である.

第 6章では,空中写真と航空レーザ測量を組み合わせて雪崩の形状に三次元の座標値を

与えて数値化を行った事例の述べたが,第 8章では,航空レーザ測量を用いて山地で積雪

深の計測を行った秋山ら (2009a)の内容をもとにして,第 5章と第 6章の空中写真判読に

よる雪崩の発生状況や第 7章の雪崩の地形要素や規模 との関連について述べる.

8.2 航空レーザ測量による積雪深分布の計測

航空レーザ計測 と空中写真撮影は,秋田県 と岩手県の十和田 ･八幡平国立公園内に位置

する烏帽子岳 (乳頭山,標高 1478m)の周辺で行った.計測と撮影の諸元は表 8-1のとお

りで,積雪期が 2007年2月 22日,無雪期が 2007年 5月 22日に実施 した.調査地域は図

8-1に示す秋田県仙北市の乳頭温泉郷周辺か ら烏帽子岳 (乳頭山)方面への東西方向で,

計測 と撮影は平面図上の黒線の枠部分に示す幅 0.6-1km,延長約 7.7km の約 6.2km2の範

囲で,標高差は最大で約 900mである.

無雪期と積雪期の航空レーザの計測データは内挿処理を行い,1m格子 (以下メッシュと

記す)のDEM (数値標高データ)を作成 し,それぞれ地表面と積雪表面の地形データと･し

た.地表面については無雪期のDEM か らメッシュ単位 ごとに標高,勾配 (傾斜),方位を

算出し,積雪深については積雪期と無雪期の DEM か らメッシュ単位 ごとに標高の差分値

として算出した.なお,差分としての積雪深の値が o以下となる場合があるが,これは河

川の水面や除雪した道路の路面などの計測値が含まれると考えられるため,解析には積雪

だけを対象に差分値が Oより大きい値を利 表8-1航空レーザ計測と空中写真撮影の諸元

用して,0以下のデータは除外 した.メッ 項 目 設 定

雲量を - -
2007年2月22日
2007年5月22日_
1コース
2400m
900-1800m
70m/S_幽
0.95-1.35m

g3690賢 .8｡)
±0.15m
画 ≡二
1m

シュ単位で作成 した標高,勾配,方位,積 計測年月日

雪深のデータは集計を行い,積雪深は平面 航空機

分布図や頻度分布を作成するとともに,標

高を 5m ごとの階級に区分してメッシュデ

ータを集計し,斜面の勾配や方位別に平均

積雪深を算出した.
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航空レーザ測量と空中写真撮影から作成したオルソ画像について,図8-1にあわせて示す

無雪期の写真では常緑樹のスギと落葉樹のブナの分布がみられ,常緑樹は積雪期の空中写

真においても雪面上で認識できるが,常緑樹のある範囲では樹冠を計測 して しまうことに

よって,地表面や積雪表面の計測値やDEM作成時に誤差が生じる可能性がある.このため,

常緑樹がある部分の航空レーザ計測データについては,明らかに植生上にある計測点を除

去する作業を行ってDEMを作成した.

1000 2000 3000 4000 5000 6000 7000追加距離(m)

図8-1調査地の平面図と中心線の縦断図.無雪期(2007/5/22)と積雪期(2007/2/22)の
オルソ画像(調査範囲は平面図上の黒線の枠内)

航空レーザ測量は広範囲で計測を行っており,常緑樹は植林等で部分的に存在 している

ことから,解析の対象とする区域を広く設定 して,積雪深の地形的特徴については標高や

勾配の階級,方位別の平均的な値を算出する方法とした 調査範囲は図 8-1の縦断図と平

面図を参考に,地形に着目して尾根を境界として,図 8-1に示す 1-4の 4つの区域 (以下

区域 1-4と記す)に区分した.調査範囲の地形について,西側の標高 550-850mの範囲

には 2つの河川があって平地や緩傾斜の地形が存在するが,東側の標高 850-1480mの範

囲は烏帽子岳 (乳頭山)の山頂から山鹿にかけての斜面となっている 烏帽子岳 (乳頭山)

を通る北東か ら南西方向の稜線 (区域 3と4と境界線)を境として,全体的に西から東へ

向かって区域 1-3では標高が高くなり,区域 4では標高が低くなっている
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なお,無雪期の写真では烏帽子岳 (乳頭山)

東側に広 く残雪がみられるため,残雪のある範

囲の差分値である積雪深は残雪の厚さだけ小さ

く算出されるが,積雪期の写実では雪崩の発生

はほとんどみられなかったので,積雪潔の算出

に対する雪崩の影響はないものと考えられる

気象としてアメダス田沢湖(南南西へ約 13km,

標高 250m)における2005-2008年の 3冬期の

風向記録を図 8-2に示す.風向は 1日の最多風

向 (16万位)であり,各冬期ともに 11月か ら

航空レーザ計測と空中写真撮影を行った 2月ま

での期間を対象とした.風向はどの冬期も西～

酉

南

図8-2 3冬期における最多風向の出現日数

南西方向の割合が多く,2007年 2月 22日に撮影した空中写真をみると,植生の分布がま

ばらな範囲における積雪表面の風紋跡の流れは東～北東方向であった (写真 8-1).以上か

ら,調査範囲の冬期間は西～南西方向の風向が卓越すると考えられる.

･- '落 ､'し･'L17･tL
,I'ニ享■< 二･y

写真8-1 積雪面上の風紋跡(右側が東方向)

8 3 積雪深の分布 と地形

8.3.1 積雪深の平面分布

航空レーザ測量によって得 られた積雪深の平面分布について,地形図とともに図 8-2に

示す.乳頭温泉郷から東方向に向かって標高が高くなるとともに積雪深が増加するが,局

帽子岳 (乳頭山)の西側斜面の中途で図 8-3の△印を結んだラインか ら山頂までは積雪深

が減少している また,烏帽子岳 (乳頭山)の東側の斜面では,東方向に向かって積雪深

が再び増加している.

烏帽子岳 (乳頭山)の西側斜面において,積雪深が増加から減少に転じるのは標高約 1250

m前後であるが,この付近は地形図の植生記号や空中写真の状況か ら落葉樹の森林限界で

あり,高標高で樹林のない斜面では卓越風によって積雪が減少していることが想定される･
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｣｢ - - -

図8-3 平面図,積雪期のオルソと積雪深の平面分 布

8.3.2 斜面 勾配の違 いによる標高 と積雪深の 関係

秋山ら (2009)では,斜面勾配別の標

高と平均積雪深の関係について,勾配を

200ごとの階級に区分 しているが,よ り詳

細な関係を把握するため,勾配を100ごと

の階級に区分 して,3階級ごとに図8-4に

示す.なお,標高は5m間隔である.一般

に傾斜が大 きいほど積雪が下方へ崩落

するため,積雪深は小さくなると考えら

れる.斜面の勾配が0- 100か ら20-300

の階級 にお ける平均積雪深 と標高の関

係は,いずれ もはば同様の傾向を示 して

いるが,標高1250m以上ではば らつきが

み られる (図8-4a)

標高900m以下の場合では,斜面勾配が

500以下では積雪深はほぼ同じであるが,

標高900-1250mの場合は斜面勾配が300

を超 えると積雪深は勾配が急なほど減

少する傾向にあり,20-300,50-400,

(u
J)桃
即
潜
℡
計

40-500の順に後者ほど積雪深が小 さく 00

なっている (図8-4b) 斜面の勾配が50

度 を超える と積雪深 にば らつきがみ ら

600 700 800 900 】000 1100 1200 1300 1400 1500

標高(m)

E = め0占l ロ

[三冠 ロロ め△○♂ ロ㌢守

500 600 700 800 900 100tl HOO 1200 ]】OO L400 1500

標高(m)

図8-4 斜面勾配別の標高と平均積雪深の関係
(a0-30度.b20-SO度.C40-70度)
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れるが,標高1250mまでは勾配が急なほど積雪深が小さい場合が多い (図8-4C).標高1250m

以上では,落柔樹の森林限界より高標高部のため,卓越風による影響があることが想定さ

孤,積雪深と斜面勾配の関係にはばらつきがあって明瞭な特徴はみ られない.

833 斜面方位の違 いによる標 高 と積雪深 の関係

標高と積雪深の関係について斜面方

位別にみると,4つの区域において差

異がある 各区域の範囲全体 と斜面方

位別について,標高と平均積雪深の関

係を図 8-5に示す 区域 1では標高が

高 くな る に従 って積 雪深 は平 均 で

+31cm/100m の割合で増加 し,斜面方

位別の積雪深は北向きの斜面が最も大

きく,西,(東 ･南)の順となっている

(図 8-5a).区域 2も同様に標高が高

く な る に 従 っ て 積 雪 深 は 平 均 で

+24cmノ100m の割合で増加 し,斜面力

位別の積雪深は北向きの斜面が巌も大

きく,西,(東 ･南)の順となっている

(図 8-5b)

区域 3も同様に標高が高くなるに従

って積雪深は平均で十27cm/100m の割

合で増加 しているが,標高約 1250111付

近か ら高標高部では積雪深が急激に減

少 している (図 8-5C) この位置は森

林限界で,これよりも高標高部では卓

越風によって積雪が東側へ吹き払われ

て減少していると想定され,減少の割

合は平均で-50cm/100mである

斜面方位別の積雪深は,標高 950-

1250mまでは北向きの斜面が最も大き

く,西,南,東の順となっていて区域

1や区域 2 とほぼ同様である.標高

1250111以上では標高別にばらつきがあ

るものの,全体的に積雪深は東向きの
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図8-5(1)斜面方位別の標高と平均積雪深の関
係(∂区域1,b区域2,C 区域3)
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斜面が最も大きく,北,(南 ･西)の順

となっている これは西～南西方向の

卓越風によって積雪が東～北東方向に

運ばれるため,南や西向き斜面で積雪

探が小さくなり,東や北向き斜面で積

雪深が大きくなるものと想定される.
烏帽子岳 (乳頭山)の東側斜面にあ

たる区域 4では,標高が高くなるに従

って積雪深は平均で-28cm/100m の割

合で減少し,斜面方位別の積雪深は,

標高約 1100mまでの範囲では北向きの

(LD
)昧
爪印
鮮

質
朴

(∈
)継
抑
蜂
蜜

杜

(d) ､- I..,4

圏 軽 轟 .,.i:▲▲ ▲

DO 600 700 800 9CI] )000 日00 1200 13CMj 14CO 1500

標高(m)

図8-5(2)斜面方位別の標高と平均積雪深の
関係(d 区域4)

斜面が大きいが,全体的にみると東向きの斜面が最も大きく (北 ･南),西の順となってい

る (図 8-5d).ただし,区域 4では残雪を考慮する必要があり,残雪部分の積雪深は実際

よりも小さくなるため,積雪深の減少の割合や方位別の状況は正確ではなく,航空レーザ

計測による差分値 (積雪深)は残雪分の厚さだけ小さく算出される.このため,東向き斜

面の実際の積雪深は図にプロットされている値よりも大きくなることから,東向き斜面は

他の方位よりも積雪深にかな りの差異があって,無雪期の空中写真ではこの積雪が残雪と

なっているものと考えられる

8 4 積雪深の分布 と雪崩の関係

841 斜面勾配の違 いによる積雪深の分布 と雪崩の関係

第 7章の 745では 3401個の雪崩データのうち,発生区勾配が判明している 2832個の

雪崩について,雪崩の規模としての到達距離(HL)と発生区勾配(OR)との関係を調べており,

表層雪崩では到達距離が 1500mを超える雪崩の発生区勾配は 20-450,3000mを超える場

合は 20-350の範囲であり,全層雪崩では到達距離が 1000m を超える雪崩の発生区勾配は

22-450,2000mを超える場合は22-400の範囲である.雪崩全体としての発生しやすい勾

配は,第 7章の 741のとお り 35-450の頻度が高いが,これは小規模から大規模までの

雪崩全体の特徴であり,大規模雪崩だけを対象とするとこの頻度が高い範囲よりも緩い角

度か ら発生していることになる.これは斜面上に積もる雪の量と斜面の傾斜が関係してい

ると考えられるため,832の斜面勾配の違いによる標高と積雪深の関係を参考に検討を

行った

積雪深と斜面勾配の関係は次の特徴がある

I)標高 900m以下の場合,斜面勾配が 500以下では平均積雪探はほぼ同じであり,500を超

えると下回る.

2)標高 900-1250mの場合は,斜面勾配が 300を超えると積雪深は傾斜が急なはど減少す
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る傾向にある.

3)標高 1250m 以上は落葉樹の森林限界より高標高部のため卓越風による影響があり,積

雪深と斜面勾配の関係はばらつきがあって明瞭な特徴はみられない.

森林限界までの範囲は,ある標高 (この場合は900m)までは積雪深は 500以下の勾配で

はほぼ一定でそれを超える角度では少なくなり,この標高を超えると 300以上の斜面では

積雪深が減少している.仮に他の地域でも同様の特徴があるとすると,標高が高い地域で

は勾配が 300を超えると積雪藻は減少するため,単位面積あたりの雪崩の発生を考えた場

令,発生量は勾配が 300までが最大となる.到達距離の大きい雪崩の発生区勾配は20-400

の範囲であるが,斜面勾配が 300以下で積雪深は最大となり,400までは減少するものの,

この範囲で発生した雪崩はこれよりも急な勾配で発生した雪崩よりも発生量が多くなるた

め,到達距離が大きくなると考えられる,

8.4.2 斜面方位の違いによる積雪深の分布と雪崩の関係

第 5章の新潟県津南町/湯沢町と長野県栄村に位置する苗場山 (標高2145m)と鳥甲山 (標

高2037m)では,5.4.1のとおり苗場山や鳥甲山の周辺では東向き斜面の多い区域で到達距

離の大きい雪崩が発生し,苗場山の東側や南東側で表層雪崩が発生していた.鳥甲山の周

辺では2006年と2008年の2月に航空レーザ測量が行われているが,卓越風向は西北西で斜面

の積雪深の分布は東～北東向きの斜面の方が南西～西向きよりも大きく,東向きの斜面で

は積雪深が2割程度大きい状態であった (上石 ら,2008).卓越風向や積雪の状況,山頂か

ら山麓までの標高に関しては,烏帽子岳 (乳頭山)を通る稜線の東側にある区域3の標高

1250m以上の範囲と区域4の状況と類似している.

苗場山と鳥甲山の周辺における地形図と無雪期の空中写真をそれぞれ図8-6,写真8-2と

図8-7,写真8-3に示す.苗場山の周辺では南西側にある平坦地 (湿原)を含め,2万5千分1

地形図の植生記号では高標高部でも針葉樹と広葉樹の混合林が存在し,無雪期の空中写真

も同様に山頂付近の標高で針葉樹が存在していて,森林限界を超えていない. 苗場山周辺

の積雪が烏帽子岳 (乳頭山)と同じ状況と仮定すると,南北方向にのびる主稜線の西側で

は,標高が高くなるほど積雪深は増加して,稜線の頂上や平坦地の積雪は西風の卓越風向

によって東側に吹き払われ,東側では積雪が多くなっているものと考えられる.融雪期の

空中写真 (第 5章の写真5-1,写真512)では,苗場山を通る稜線の東側と西側に残雪が広

く残っている.鳥甲山を通る稜線では西側に残雪が周囲に広く残っているが,東側は既に

地表が露出している範囲がある.これは鳥甲山の東斜面は相対的に低標高で勾配が急であ

り,雪崩の発生が多いことなどが理由として考えられる.今後は融雪期ではない12月から3

月の期間などに広域に積雪深分布を定量的に把握する必要があるが,このような理由から,

主稜線の東側では到達距離の大きい雪崩が発生しているものと想定される.
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■-
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二 二二二::幸三

図8-6･写真8-2苗場山周辺の地形図と空中写真(1976年撮影)

図8-7･写真8-3鳥甲山周辺の地形図と空中写真(1976年撮影)

次に,第 6章の岐阜県上宝村新穂高の笠ケ岳 (標高2898m)の周辺では,2008年4月に航

空 レーザ測量を行っているが,地表面の計測データがないため積雪深は算出 していない.

笠ヶ岳の周辺では,第 6章の 6 4と6 6に示す とお り,標高が2400m付近を超える北向

きや南向きの斜面では,発生区の面積や超過距離の大きい雪崩が発生 している.笠ヶ岳周

辺の地形図と無雪期の空中写真を図8-8と写真8-4に示す 2万5千分]地形図の植生記号によ

る と,標高約2400m付近までは針葉樹 と広葉樹の混合林が存在 し, これよ り高標高郡では

荒地やハイマツ地になっている

アメダス栃尾 (笠ヶ岳か ら南南西へ約8km,標高765m)における空中写真撮影冬期の風
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図8-8･写真8-4笠ヶ岳周辺の地形図と空中写真(1976年撮影)

向記録を図8-9に示す 風向は1日の最多風向 (16万

位)であ り,各冬期 ともに11月か ら空中写真撮影を

行った4月上旬までの期間を対象とした 風向はど

の冬期も西南西～西北西方向の割合が多く,冬期間は

西方向の風向が卓越すると考えられる.

積雪が烏帽子岳 (乳頭山)と同じ状況 とすると,

北東か ら南西方向にのびる主稜線 の西側では標高

が高くなるほど積雪深は増加 し,標高約2400111の森

林限界を超えると積雪は東側へ吹き払われて減少

して,主稜線の東側では積雪深が大きくなっている

ものと推定される

笠 ケ岳周辺の冬期 の空中写真 を

写真8-5に示す 写真か らは稜線の

西側 と東側で積雪の状況は大き く

異なっているようにはみえず,卓越

風向と稜線の方向,斜面の勾配との

関係か ら,積雪は東側に多いという

単純な状況にはなってお らず,大規

模雪崩が北 と南向きの斜面で発生

している ことと関連性がない と思

われる 今後は広域の積雪深分布を

定量的に把握する必要があるが,第

香

南

国8-9 3冬期における最多風向の
出現 日数
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6章の図6-26のとおり,森林限界の標高約2400mを超える標高から規模の大きい表層雪崩

が発生していることが特徴である.

8.5 まとめ

秋田県と岩手県の県境に位置する烏帽子岳 (乳頭山)から乳頭温泉郷周辺にかけて,無

雪期と積雪期に航空レーザ計測と空中写真撮影を行い,積雪深と標高,斜面勾配,斜面方

位の関係について,卓越風や樹林の森林限界を考慮して検討を行った.また,第 5章の苗

場山と鳥甲山,第 6章の笠ケ岳周辺の空中写真判読による積雪や雪崩発生状況との比較を

行った.主な結果は次のとおりである.

G)積雪深と斜面勾配の関係について,低標高では斜面勾配が 500以下では平均積雪深はほ

ぼ同じであり500を超えると下回るが,高標高では300を超えると積雪深は傾斜が急なは

ど減少する傾向にある.落葉樹の森林限界より高標高部では,積雪深と斜面勾配の関係

はばらつきがあり明瞭な特徴はみられない.

② 積雪深と斜面方位の関係について,落葉樹の森林限界よりも低標高部では標高の増加に

伴って積雪深は一定の割合で増加し,方位別では北向きの斜面が最も積雪深が大きい.

森林限界よりも高原高部では標高の増加に伴って積雪深は一定の割合で減少し,方位別

では東向きの斜面が最も積雪深が大きい.

第 5章の苗場山 ･鳥甲山の周辺と,第 6章の笠ヶ岳の周辺では直接的に積雪深の計測は

行っていないが,卓越風向は同様に西風であり,空中写真による積雪の状況や,山頂から

山麓までの標高が類似している苗場山 ･鳥甲山の周辺は烏帽子岳 (乳頭山)と同様の状況

であることが推測される.笠ケ岳の周辺の卓越風向も同様であるが,より高標高であり空

中写真による積雪の状況や,山頂から山麓までの標高が異なっており,単純に東側に積雪

が多いという状況にはなっていない.

積雪期の航空レーザ測量は無雪期と全く同一の地点を計測しているわけではないため,

特定のポイントを対象とした積雪深の計測結果は正確でない可能性があるが,面的な範囲

で平均化すれば十分な精度であり,広域における積雪の数値データの取得には有力な手法

である.今後は同一の地域で面的な積雪深分布と雪崩の発生状況を同時に把握して,積雪

深と雪崩の関係を具体的に明らかにする必要がある.

なお,図8-1,図8-3,図8-6-図8-8の背景地図データは,国土地理院の電子国土Webシ

ステムから配信されたものである.
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第 9章 雪崩のハザー ドとリスクの定量化

9 1 はじめに

海外では人工雪崩を含む雪崩発生事例が豊富に存在 し,雪崩サイズの設定や雪崩シミュ

レーションモデルの検証,危険範囲の設定のほか,雪崩の発生確率と被害規模の関係を用

いたリスクの概念を導入 した対策などが行われている 国内では海外のような雪崩に関す

るデータは乏しい状態であるが,将来的には最近自然災害に導入されつつあるリスクの評

価が必要になってくると思われる.第 9章では本研究で用いている3401個の雪崩データを

基礎として,ハザー ドとリスクの基礎的な検討を行った

9 2 雪崩のハザー ドと リスク

雪崩のハザー ド (危険度)は,主に雪崩

の発生する危険の度合い(発生危険度)と,

表9-1雪崩の階級別評価得点の一例(表1-4の
再掲)

発生した場合にどこまで到達するかという ①勾配 (傾斜)

危険範囲の設定 (到達危険度)が対象とな

る 雪崩の発生危険度の判定については ②植生

種々の方法があるが,国内では既に述べて

いるように,雪崩の危険度判定として一般

的に斜面の勾配 (傾斜),植生,最大積雪深

を点数化して合計点で危険度を評価得点で

ランクづけする方法が用いられている (表

9-1) また,雪崩の危険範囲については,

一般的に見通し角の概念が用いられている

(図 9-1)

これらの危険度について,発生危険度は

斜面において雪崩が発生する危険性を表 し

308-400 7
40o以上 10
高木 疎密度50%以上 4
高木 疎密度20-50% 7
中木 疎密度50%以上

中木 疎密度20-50% 9
低木 疎密度20-100%
裸地.草地.樹高2m未満の 10
潅木.樹冠疎密度20%未満
100cm未満
100･一一･200cm
200一-300cm
300cm以上

讐 芸.oin;級基準 :B ≡喜';≡芸

ているが,雪崩の種類や規模とは関係がな ｣ Lキ3〟 ′′///"j

く,到達危険度は雪崩の到達範囲を表 して 図9-1雪崩の見通し角(図1-8の再掲)

いるが,雪崩の被害度や破壊力などを表すものではない このため,雪崩に対 してどれだ

けのレベルの危険があるかといった内容は不明である

ヨーロッパやカナダでは雪崩の危険範囲を複数に区分 (ゾーニング) しており,雪崩の

再現期間や衝撃力を取 り入れたリスクの概念が導入されている.国内でも最近では自然災

害に対して,発生の危険性だけでなくその被害度も考慮したリスク評価が検討されてきて

いる これ らは主にマクロな地域単位を対象として,確率的な手法を用いて行われるレベ

ルにある.個々の施設や保全対象のリスクを個別に評価することはほとんどの場合困難で
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あるが,将来は雪崩 のソフ ト対策 として,雪崩危険範囲のゾ-ニング手法 (ハザー ドマッ

プ)の高度化に加えて,最近 自然災害に導入 されつつある リスクの概念が必要になって く

ると考え られる.

リスクについては,一般的に発生頻度 (確率で定量的あるいは定性的) と被害規模 (影

響の種類 と大きさ)の積,もしくはハザー ド (危険要因) と安全防護対策の比率で表現す

る ((社)日本技術士会,2004) ここでは前者が対象 となるが,発生確率と被害の規模の

関係か らリスク (イベ ン ト)カーブが作成できれば事象の リスク値の算定が可能 となる.

これは事象の規模 と発生頻度 (確率) との関係 (ハザー ドカーブ) と,事象の規模 と被害

(損害)規模の関係 (ロスカーブ)がわかれば算定できる (図9-2).通常はどれ も定量的

に表すことは困難であることか ら,リスクの評価 フレームとして図9-3のようにマ トリクス

形式で表す場合が多い.図9-3では4つのマ トリスクで表示 しているが,分割数は任意であ

りリスクの算定精度 と連動す るものである それぞれの領域の内容については表9-2のとお

りである.

第 1章の122と第 2章の238で述べたとお り,海外では雪崩 リスクをマ トリクス形式

で表現 しているが, ここでも同様の表現 を用いることとする.

被害規模

図9-3リスクマトリクスの概念((社)日本技術
士会.2004の図を一部改変)

表9-2リスクの領域分類例((社)日本技術士会.2004の表を一部改変)

領 域 領 域 内 容

A 発生確率が大きく被害規模も大きい領域 最優先として被害低減(発生防
止.影響緩和)を実施する領域

B 発生確率は小さいが発生した場合の被害規模が大きい領域 リスクを保育

発生確率は大きいが被害規模は小さい領域 被害規模が一定以下の場合
はリスクを保有する領域

発生確率と被害規模いずれも小さい領域 リスクを許容する領域
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9.3 雪崩ハザー ドの検討

9.3.1 ハザー ドの対象となる要素

雪崩のハザー ド (危険度)は,雪崩の発生危険度と到達危険度が対象となるが,発生危

険度については表9-1の評価得点が参考となるため,ここでは到達危険度を対象として検討

を行った.雪崩の危険範囲を表す指標として,雪崩の到達範囲は防災上極めて重要である.

土砂災害では,がけ崩れの場合はがけの下端から高さの2倍以内,地すべりでは地すべりの

区域と地すべりの下端から地すべり地塊の長さに相当する距離を合わせた範囲,土石流で

は渓流の扇頂部から下流で勾配が2度以上の区域が危険範囲となっていて,これらは実際の

現象のデータを統計的に扱って範囲が決定されている.

雪崩の危険範囲に関しては,表層雪崩が180,全層雪崩が24｡の基準である見通し角が用

いられることが多いが,これは図9-1に示すとおり,表層雪崩の場合は高さの3倍に相当す

る範囲である.本研究で用いた3401個の雪崩データによる地形要素と規模の特徴 (第 7章)

では,7.4.1のとおり堆積区の勾配は発生区の勾配とは逆のOo未満 (負の値)まで達するこ

とがあるため,堆積の勾配は到達範囲の決定に利用できない.また,7.4.4のとおり雪崩の

落差と到達距離は全体的に比例関係であるものの,ばらつきがあって落差から決定論的に

到達距離を求めることはできず,最も安全側のラインを設定することは可能であるが,全

ての雪崩に一様に適用することは不適当であり,確率的な扱いが効果的である.これは,

雪崩の種類がすべり面の位置による表層雪崩と全層雪崩,雪の乾湿による乾雪雪崩と湿雪

雪崩など多様であり,雪崩となる積雪の密度も様々であるため,勾配や到達距離などの要

素だけでは単純に到達範囲を決定することが困難なためと考えられる.

以上から,現状では高さとしての雪崩の落差と到達距離から決定される見通し角が雪崩

の危険範囲に関して最も合理的な方法と考えられるため,ここでは見通し角を対象として

第 7章で扱った3401個の雪崩データから危険範囲の検討を行った.

見通し角そのものに関しては詳細に調査が行われたことはないが,直接見通し角の頻度

分布は第 7章の 7.4.3のとお り,表層雪崩で 32-380,全層雪崩で 34-400付近を頂点とし

た正規分布となっていて,表層雪崩と全層雪崩の頻度分布には差異がある.雪崩の発生量

や発生区面積,到達距離などの雪崩の規模としての要素と見通し角の関係については,雪

崩の規模が大きくなると見通し角は小さくなるという特徴がある.また,内田ら (2007)

は表層雪崩 585個,全層雪崩 156個の移動比高 (落差と同義)と見通し角の関係から,局

通し角は移動比高によって一義的には決定できないが,移動比高が大きくなるに従ってあ

る見通し角より遠くまで雪崩の到達する確率は増加することを示している.秋山ら(2007a)

では,第 7章で扱った雪崩データのうち表層雪崩 1042個と全層雪崩 684個のデータを用い

て,雪崩の地形要素の特徴や要素間の関係とともに,雪崩の落差と見通し角の関係から落

差の階級ごとに見通し角の非超過確率を求めている.

危険範囲を決定するには雪崩の発生位置と保全する対象との位置の関係が重要であり,
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関係する要素としては雪崩の到達距離,落差と見通 し角である 雪崩の発生位置は通常斜

面上の最も高い尾根の位置で決定する場合が多く,斜面の規模である斜面の高さに該当す

る雪崩の落差を対象として見通 し角を決定する方法がわか りやすいため,秋山ら (2007a)

と同様に雪崩の落差 と見通し角の関係を落差ごとに評価を行った.

9.3.2 見通 し角の検討

第 7章で扱った 3401個の雪崩データを対象として,雪崩の落差と直接見通し角の非超

過確率の関係を雪崩種類別に図 9-4に示す.なお,図には見通し角の最小値として,表層

雪崩 180,全層雪崩 240の基準 (高橋,1960)をそれぞれ実線で示 している ここで,見通

し角は角度が小さい方を対象として非超過の確率で評価 しているが,計算は水文解析で一

般的な Hazen法を用いた 非超過確率をp,データの総数を N,データを小さい川副こ並べ

た場合の順位をJとすると,

p-(2J11)/2N ･.(I) である

見通し角と非超過確率の関係は S字状の形になっていて,見通し角が同じ場合は,表層

雪崩の方が全層雪崩よりも非超過確率が大きくなっている.雪崩の種類について,さらに

乾雪と湿雪に分類すると (乾雪全層雪崩は 6事例と少ないため除外),見通し角の角度が

350以上では,同じ見通 し角の場合に乾雪表層雪崩や湿雪全層雪崩よりも湿雪表層雪崩の方

が非超過確率は大きいが,320以下では乾雪表層,湿雪表層,湿雪全層の雪崩の川副こ,後者

はど非超過確率は小さくなる.

一般的な目安として,図 9-4から表層雪崩と全層雪崩の区分の場合,例えば非超過確率

が 1%の場合は見通 し角の下限がそれぞれ約 200と260,5%の場合は約 240と290となる.

同様に乾雪表層,湿雪表層,湿雪全層の雪崩を対象とすると,非超過確率が 1%の場合は

見通し角の下限がそれぞれ約 180,220,270,5%の場合は約 220,250,290となる
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図9-4雪崩種類別の直接見通し角の非超過確率(a雪崩層の
雪質を考慮しない場合.b雪崩層の雪質を考慮した場合)
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以上の結果か ら,斜面の規模 (斜面の高さ)に対応する雪崩の落差 を対象として,見通

し角の下限値が確率的に設定できると考えられるが,斜面の高さ (落差)を階級別に区分

して,それぞれの見通 し角の下限値を設定する方法が実用的と考え られるため,落差の階

級 ごとに見通 し角の最小値を求めた.

雪崩の落差を階級別に区分 し,階級 (100111単位)ごとの落差と見通 し角の非超過確率の

関係を雪崩の種類別に図9-5に示す.湿雪表層雪崩はデータ数が118個で数が少な く,落差

の階級 ごとの評価ができないため,雪崩層の雪の乾湿を考慮せず表層雪崩 と全層雪崩の区

分とした 表層雪崩は落差が500111を超えると雪崩の数が少な くなるため,階級は750mを

境界としている 全層雪崩は表層雪崩に比べて雪崩落差が大きい事例は少ないため,落差

が400111以上は一括 して扱うこととした.

全体的に表層雪崩 と全層雪崩いずれも落差が大きくなるほど見通 し角は小さくなるが,

落差が400mよ り小さい場合にはいずれの種類も見通 し角は同様の傾向を示 していて,落差

が400-500111以上で全体的に見通 し角が小さくなっていることがわかる

(d
)
併
せ
頚

譜止E

10 20 30 40 50 60 70 10 20 30 40 50 ()0 70

直接見通し角ao(磨) 直接見通し角ao(度)

図9-5階級別の雪崩落差に対する見通し角の非超過確率(a表層雪崩,b全層雪崩)

以上か ら,雪崩の種類と落差に応 じた見通 し角の設定が可能であり,表層雪崩 と全層雪

崩の見通 し角の下限については,例えば図9-5から非超過確率を1%か ら5%とすると表9-3

のとおりである.なお,落差の階級が大きくなると見通 し角は同じか小さくなるはずであ

表9-3雪崩の落差に対する雪崩種類別の直接
見通し角の下限値(非超過確率1-5%)

斜面の高さ
0-100m 2

100-200m 2

200-300m 2

300-400m 1

400-500m 1

～ 26 26 - 28

･~- 26 26 - 28

- 26 2() ～ 28

- 23 26 - 28

24 - 28
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るが,階級が大きくなると含まれる雪崩のデータ数が減少するため,同じ非超過確率で比

較すると一部の階級では直下の階級の見通し角よりも大きくなることがあるが,この場合

は矛盾が生じないように直下の階級の数値に合わせている.このような設定を行うことに

よって,雪崩の種類別に合理的な雪崩危険範囲の決定が可能であると考えられる.

9.4 雪崩リスク

9.4.1 雪崩リスクの基本的な考え方

リスクの概念を導入するには雪崩の危険範囲を設定して,雪崩の発生頻度 (確率)と被

害規模を何 らかの方法で表現する必要がある.ここでは試案として,発生頻度 (確率)は

斉藤ら (2000)の方法を参考として,被害規模は建築物の耐力を想定して,それぞれを組

み合わせてリスクを表現する方法を検討した.斉蕗 ら (2000)は北陸新幹線沿線の雪崩危

険度評価として,計画ルー ト周辺で撮影された空中写真から表層603個,全層155個の雪崩

痕跡を判読して,次の方法で雪崩危険度を定義している.

1)雪崩の発生危険度 (p)

雪崩の発生危険度 (p)は斜面からの発生を対象としているが,表9-1の評価の元となった

データから図9-6のように合計得点別の発生確率 p(%)を算出していて,曲線 f(m)はプロ

ットを元に定義している.

2)雪崩の到達危険度 (Q)

空中写真によって得 られたデータから,松田ら (1994)による雪崩の実走距離と落差の

関係を用いて,図9-7のとおり実走距離(L)/落差(h)の階級別度数分布を作成している.この

図から最小の階級を100%とした累積相対度数曲線を求めて,任意の実走距離/落差におけ

る到達確率 Q(%)を定義している.

3)雪崩危険度 (D)

雪崩危険度 D(%)は,1)の発生危険度 (p)と2)の到達危険度 (q)の積である100×(P/100×

/

/ ''
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図9-6発生要因合計得点と発生確率の関係

(斎藤ら,2000;倉島,1985の1301個の
斜面データを元に算出)
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図9-7実走距離L/落差Hと到達確率の関係
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Q/100)として定義している.

本研究では,まず①雪崩の危険範囲を設定して,次に雪崩の発生危険度 (p)と雪崩の到

達危険度 (Q)を求め,これ らの積を雪崩危険度 (D)として②雪崩の発生頻度を求め,③雪

崩の被害規模とあわせて雪崩のリスクを表現することとした.①から③の各項目について

の考え方を以降に示す.

9.4.2 危険範囲

雪崩の危険範囲の①については,9.3.2で得られた雪崩の落差に対する雪崩種類別の直接

見通し角の下限値である表9-3を基本とするが,第 7章の7.5.1の結果では,雪崩の発生量

が約104m3を超えると見通し角が180の下限にな り,発生区の面積が約103m2を超えると超過

距離は増大する傾向がある.このため,落差だけでなく発生量も考慮して,落差が500m未

満であっても発生量や発生区面積がこのような値を超えると想定される場合には,500m以

上の見通し角の値を採用することとする.

9.4.3 発生頻度

雪崩の発生頻度の②については,雪崩の発

生危険度 (p)と到達危険度 (Q)の積を雪崩危

険度 (D)として求める.雪崩の発生危険度

(p)は9.4.1の1)のとお り,図9-6を用いた.

到達危険度 (Q)は本研究で扱っている3401

個の雪崩データの地形要素のうち,到達距離

(HL)と落差 (h)を用いて非超過確率で到達危

険度を表現することとした.

斉藤 ら (2000)では雪崩の実走距離(上)と

落差(h)の比を用いているが,ここでは落差

(h)と水平投影の到達距離(HL)を用いている.

落差(h)と到達距離(HL)の比(h/HL)は第 2章

の2.3.3で示したとお り等価摩擦係数に等し

く,tan-1(h/HL)は間接見通し角であり,雪崩

の経路が曲線でなければ直接見通 し角に等

しくなる.

空中写真判読で得 られた第 3章の苗場

山 ･鳥甲山周辺の1139個と,第4章の笠ヶ岳

周辺の589個の雪崩データについて,落差 (h)

と到達距離 (HL)の比 (h/HL)の非超過確率を
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図9-8落差h/到達距離HLの非超過確率

(いずれも空中写真判読で,aは苗場
山･鳥甲山周辺,bは笠ケ岳周辺)
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図9-8に示す 落差/到達距離 (/7/HL)の非超過確率は,h/HLの最大値と最小値付近では異な

っているが,全体的にはS字状の形で類似の傾向であるといえる.

以上の結果は空中写真判読で得 られた広

範囲で多数の雪崩を対象としているが,特

定のアバランチ ･パス (雪崩道)で発生して

いる雪崩でも同様の特徴があるのかは不明

である.そこで,第 7章の7 2の雪崩映像

観測において,1箇所の観測で100個以上の

雪崩データが得 られた3地点 (表7-5の②白

馬村八方尾根,④-lの只見町蒲生,(参の飯

山市信濃平)を対象として,同様に落差 (/7)

と到達距離 (HL)の比 (h/HL)の超過確率を

求めた結果をそれぞれ図9-9に示す.雪崩映

像観測は複数のアバランチ ･パスで発生す

る雪崩を対象としていて,空中写真の損影

範囲に比べれば狭い範囲である /7/JfLと非

超過確率の関係をみると,空中写真撮影の

結果 (図9-8)に比べてh/HLの最大値や最小

値付近では異なっているが,空中写真撮影

のような広域や雪崩映像観測のような狭い

範囲でも全体的にS字状の形で関係は同様

であると想定される

雪崩の到達危険度 (Q)については,図9-8

や図9-9のよ うに対象とする範囲や箇所 ご

とに考える必要があり,これは空中写真判

読や雪崩観測等の方法が考えられる.非超

過確率を求める場合は,時空間的に一定の

まとまりのあるデータを対象とする必要が

あるが,それぞれの箇所でこのような調査

を行うことは一般的に困難である.

本研究で用いている3401個の雪崩データ

全体を対象として,雪崩の種類別に落差(A)

と到達距離 (HL)の比 (h/HL)の超過確率を

図9-10に示す.雪崩映像観測や空中写真判

読,雪崩調査報告など時期や場所が様々な
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第9草 雪崩のハサートとリスクの定量化

3401個の多数のデータを対象としても,h/HLと非超過確率の関係は最大値や最小値付近は

異なるものの全体的に図9-8や図9-9と類似 しているため,図9-10のh/HLと非超過確率の関

係を標準的なものと考えて評価を行 うこととした

表層雪崩 N=1565
全層雪崩 N=1836

(%
)轍
世
q
[増
山E

00 05 10 15 20 25

落差 /I/到達距離 〟⊥

図9-10落差h/到達距離HLの非超過確率(表層
雪崩1565個,全層雪崩1836個)

944 被害規模

雪崩の被害規模の③については,海外では雪崩の衝撃力で表現 している.国内では雪崩

の質量階級やポテンシャル階級 (清水,1979)などの雪崩の階級が被害規模を表現できる

指標 と考えられるが,階級まで算出されている雪崩の事例は多くないため,ここでは海外

と同様に雪崩の衝撃力 (F)による被害規模を対象とした.

雪崩の衝撃力は第 3章の3 6と第 4章の 4 7で大規模雪崩の動態解析に用いた雪崩シ

ミュレーションの手法 として,フェルミ- (Voellmy,1955)モデルを利用 した.

V-[Eyh(slnO-/LCOSO)-‡Eh(slnOIFJCOSO)-Vo)exp(-2gS/Eh)]1′2 (2)

ここで,V 雪崩の速度(ln/S),E 乱流減衰係数(m/S2),h 雪崩の層厚(m),0 斜面の傾

斜角 (磨),S 雪崩の流下斜距離(m),Fl 動摩擦係数,V. 雪崩の初速度(m/S),g 重力

加速度(98m/S2),である 雪崩の屈曲は傾斜方向のみを考慮 して,乱流減衰係数 (訓ま表層

雪崩で 1000-3000,全層雪崩で 400-600を用い,動摩擦係数 (〟)は Schearer(1975)が示す

5/V (V雪崩の速度)とした.

衝撃力 (Elについては,面に作用する力として次の式を用いた.

F-pV2 ･.(3)

ここで,F 雪崩の衝撃力(N/m2),p 雪崩の密度(kg/m3),V 雪崩の速度(m/S),である

雪崩の衝撃力に対する被害の度合いに関しては,衝撃力と被害の関係や,リスクの概念を

導入 している各国の衝撃力の区分,土砂災害防止法などが参考となる.
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第9章 雪崩のハザードとリスクの定量化

表9-4雪崩の衝撃力と被害度(Mcchng and

Schaerer.2006)雪崩の衝撃力と被害度については,表9-4

のように衝撃力が1- 5kPa (kN/m2)で窓ガラ

スや ドアが破損し, 30kpa (kN/m2)で木造の

構 造物が破壊 され るとい う目安が ある

(M cclung and Schaerer,2006)･

また,第 2章の237で示 したスイスの

災害に対する強度の基準では,雪崩の衝

撃力は3,30kN/m2が境界となっている (義

9-5).スイスを含めた各国のゾーニング

(危険度)区分では,衝撃力は1,3,

10, 30, 300kPa (kN/n12)が境界とな

っている (表9-6)

次 に土砂災害防止法 (2000年施

行)では土石流やがけ崩れなどを対

象として,警戒区域等の設定 として

移動の力が示されている(図9-ll).

特別警戒区域は土石等の移動によ

り建築物に作用する力の大きさが,

通常の建築物が土石等の移動に対 し

て住民の生命又は身体 に著 しい危害

が生ずるおそれのある損壊を生ずる

ことなく耐えることのできる力を上

回る区域であ り,家屋の耐力と土砂

の移動や堆積による力を比較 して決

定 している.これ らは土砂の移動を

lmpactpressure(kPa) Potentia damage

1 Breakw ndows

5

30 DestroywoodframestructUres

100 Up｢ootmatU｢esprUce

1000

表9-5各災害の強度の基準(表2-3の再掲)

表9-6雪崩のゾーニングの区分(表2-4の再掲)

国 名 区分敷 危険度区分 再現期間(辛)衝撃力(kPa)

スイス 4 Red,Blue.Yellow.Whlte 1.30,)00,3003,30

フランス 4 AMV,A3,A2.A) ]00 1,30,300

オーストリア 2 Red,Yellow I,150 1.10

力,T 3 +R& h-te ,.,,00

図9-11 土砂災害防止法による区域の分類(土石流･がけ崩れ)
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第9章 雪崩のハザードとリスクの定量化

対象としていて,建築物に作用する力としては衝撃力や堆積による土圧,流動圧など様々

な場合が考えられる

ここでは試行として,雪崩に関してはガラスや ドアなどの破損と,木造の構造物が破壊

される3kN/m2,30kN/m三の2つの力を境界値として用いることとした.

9.45 雪崩 リスクマ トリクス

雪崩リスクの概念について,導入にあたって必要となる項目をまとめると図 9-12とな

る 検討の順番として,①雪崩の危険範囲の設定,②雪崩の発生頻度および③雪崩の被害

規模の算定,④雪崩の発生頻度と被害規模をあわせた雪崩リスクの定量化,となる それ

ぞれの項目から考えられる雪崩のリスクマ トリクスを図 9-13に示す ここではリスクの分

割として,Red,Blue,Yellow,Whlteの4段階に区分した

海外では第 2章の 238のとおり,雪崩の再現期間 (午)を設定しているが,マ トリク

スの図 9-13では衝撃力が30kN/m2を超えた場合はRedとして,衝撃力がOkN/m2もしくは

発生頻度が 0%の場合は Whlteと設定している 縦軸の発生頻度における分割の境界値を

や RedとB】ue,BlueとYellowの境界の決定は検討を要するが,後者は第2章の 238で

示したスイスのマ トリクスを参考にすると,国中の点線が境界となる.

① 雪 崩の危 険範 囲の 設 定

② 雪 崩 の発 生頻 度

1.雪崩の発生危険度 (P)

日･斜面における雪崩の発生確率 (P)

2雪崩の到達危険度 (Q)

日･雪崩が発生した場合の到達確率 (Q)

3.雪崩危険度(D)
日･発生頻度(D)-PxQ

③ 雪崩 の被 害規模

･雪崩の衝撃力(F)による

被害規模

雪崩リスクの定量化
雪崩の発生頻度Dと衝撃力Fにより

リスクをマトリクス形式で表現する

図9-12 雪崩のリスク評価に必要となる項目
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Fo F】whlteFユ

=(0)kN =3kN =30kN/m2

被害規模(衝撃力)

図9-13 雪崩リスクマトリクス(試案)

9 5 ケーススタディ

9.5.1 対象箇所の概要

過去に雪崩災害が発生した後に雪崩対策が行われている箇所において,9 4までの内容

について雪崩 リスクの定量化に関するケーススタディを行い,雪崩のハザー ド (リスク)

マップを試行的に作成 した.

1980(昭和55)年から1981(昭和56)年の冬期は38豪雪以来の大雪とな り,新潟県内で

ば守門 (すもん)村大倉と湯之谷村下折立 (いずれも現在は魚沼市)において,あわせて

死者14名,重軽傷者10名の雪崩災害が発生した (第 1章の表1-1).雪崩発生箇所の位置図

を図9-14に示す このうち,新潟県守門村大倉では1981(昭和56)年1月7日の午前0時10

分頃に,鳥屋ケ峰 (標高681m ;通称大倉山)の稜線の下部付近から面発生の乾雪表層雪崩

が発生し,民家4戸が全半壊 し死者8名の災害が発生した.周辺の空中写真と地形図を写真

9-1と図9-15に示す

図9-14 雪崩発生箇所の位置図

-164-



9車 雪崩のハザードとリスクの定量化

_
t

t

"

+

写真9-1.図9-15守門村大倉の空中写真(1976年撮影)と平面図

この雪崩の状況について,斜め写真と平面図 (中俣 .和泉,1981)を写真9-2と図9-16

に示す.雪崩発生後に雪崩走路を避けた水田で実施された積雪断面観測によると,積雪深

は3.84mであり,すべ りを発生させた境界層はぬれざらめ層で,厚さ2m程度が破断 したと

推定されている(中俣･和泉,1981).雪崩の地形的な要素は発生標高600m,堆穏標高340m,

到達距離770m,見通 し角190,発生量は15×105m3であった (和泉,1986)

写 真 9-2 守 門 村 大 倉 雪 崩 の 斜 め写真
(中 俣 ･和 泉 .1981)
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(中俣･和泉,1981)黒色は全･半壊
家屋.矢印は雪の進入した家屋



第9章 雪崩のハザードとリスクの定量化

雪崩災害の発生後には,新潟県によって雪庇防止柵や雪崩予防柵の整備,なだれ防止林

の造成などが行われ現在に至っている 雪崩 リスクの定量化に関するケーススタディにつ

いては,この地区を対象として試算を行った.

952 危険範囲の設定

雪崩の種類や危険範囲などに関しては,次のとおり設定した

I)対象とする雪崩の種類は表層雪崩とした

2)雪崩は尾根の直下からの発生を仮定して,発生区の下端は傾斜が15-300までの範囲と

した

3)雪崩の経路は尾根からの発生と地形を考慮して,A～Fの6つの経路を想定した

4)斜面の高さは500m以下であるが,1つの経路における雪崩発生区の面積は約103m2を超

え,最大積雪深 (953で後述)から発生量が約104m3を超えるため,直接見通 し角は180

とした

以上について,雪崩の危険範囲と雪崩経路を平面図として図9-17に示す.

1月7日発生の雪崩範囲)

953 発生頻度の算定

雪崩の発生頻度 (D)を算出するうえで,発生危険度 (p)と到達危険度 (Q)は次のとおり

設定した.
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1)雪崩の発生危険度 (p)は表9-1に示す斜面の①勾配 (傾斜)と.②植生,③積雪深を点数

化 して,斜面における雪崩の発生確率 (p)として求めた.

①斜面勾配の評価得点については,A～Fの6つの経路の発生区勾配を地形図か ら読み取 り,

30-400(7点)と400以上 (10点)が該当する

②植生について,無雪期の写真9-1と雪崩災害の発生直後に撮影された写真9-2をみると,

ほとんど樹林がみあた らない 中俣 ･和泉 (1981)では,地表は短い雑木や草地,露岩地

で大きな立木が少な く,1969年頃以降から全層雪崩防止用の階段造林工事が行われている

と述べ られている.以上か ら,植生の評価得点は,表9-1の裸地,草地,樹高2m未満の潅

木に相当する10点が該当する.

③最大積雪深は近隣のアメダス

小出 (標高98m)とアメダス入広

瀬 (標高230111)の1981年から2011

年 まで の31年 間 の最 大積 雪探

(cITl)のデータを用いて,図9-18

のとお り雪崩発生区の最高標高

(650m)に相当する最大積雪深

を標高補正によって推定 した

これ らの値を対象として,岩井
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法を用いて100年に1回の確率年

に相当する積雪深を計算 し,発生区で想定される最大積雪深とした 100年確率で最大積雪

深は86mとなったが,評価得点は表9-1か ら300cm以上の9点が該当する.

以上の①～③か ら,表9-1の危険度の分級基準は,(丑の勾配が7点もしくは10点,(参の植

生が10息 ③の最大積雪深は9点とな り,合計で26点か29点にな り,雪崩の発生危険度 (p)

はこの合計値を図9-6にあてはめて60%または92%となる.

2)雪崩の到達危険度 (Q)は,想定されるA～Fの雪崩経路の各位置において落差 (A)と到達

距離 (HL)の比 (A/HL)を求ゆ,図9110か ら表層雪崩の)7/HLに相当する非超過確率を決定 し,

これを経路の各位置における到達確率 (q)とした

3)雪崩の発生頻度である雪崩危険度 D (%)は,1)の発生危険度 (P)と2)の到達危険度

(q)から,100×(P/100×q/100)として算出した.

9.5.4 被 害規模 の算定

雪崩の被害規模については,A～Fの各経路においてフ工ルミ- (VoeHmy)モデルを用い

て雪崩の速度を計算 して,雪崩の密度を用いて衝撃力 (F)を計算 した 雪崩の速度と衝撃

力の計算に関するパラメータは次のとお りである.

1)雪崩の発生か ら堆積までの計算範囲
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尾根直下から発生して,見通 し角180まで達 した場合の計算を行う.

2)雪崩の屈原 (h)

雪崩は表層雪崩を対象としていて,層厚を推定する方法は色々あるが,ここでは 1日の

最大降雪深 (1時間ごとの積雪差の合計値)が全て破断したことを想定 して,積雪差日計

の値の100年確率を用いることとした 近隣のアメダス小出 (標高98m)とアメダス入広瀬

(標高230m)の1981年から2011年までの31年間の積雪差 日計 (cm)と,雪崩発生区の最高標

高 (650m)に相当する標高補正を行った結果を図9-19に示す.通常は標高の高いアメダス

入広瀬の方がアメダス小出よ

りも積雪差 日計が大きい場合

が多いが,逆に標高の低いアメ

ダス小出の方が大 きい年があ

る.前者では標高補正を行って

雪崩発生区の最高標高での推

定値を求めたが,後者では標高

補正ができないため,この場合

はアメダス小出の積雪差 日計

の値と同じと仮定 した.
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図9-19 アメダスの年最大の積雪差日計と標高650mの
推定値

積雪差 日計の推定値 を対象

として岩井法を用いた確率計算を行い,100年に1回の確率年に相当する値を求めて,これ

を想定される雪崩屈原とした 雪崩層厚は100年確率で24mとなったが,1981(昭和56)

年1月7日の雪崩災害時に発生した雪崩の層厚は2m程度 (中俣 ･和泉,1981)と推定されて

いることから,妥当な想定値と考えられる.なお,雪崩が発生した後に屈原が増加するこ

とが考えられるが,ここでは屑厚は一定と仮定 した.

3)乱流減衰係数 (a

乱流減衰係数は1)の発生から堆積までの計算範囲において,尾根直下から発生して見通

し角が180の地点で停止するように試行錯誤で求めて,3000を用いた

4)雪崩の密度 O,)

雪崩の密度については,乾雪表層雪崩の一般的な雪崩の密度値である100kg/m3を用いた.

以上の1)から4)の条件でA～Fの6つの経路で計算を行い,雪崩速度と衝撃力を算定 した.

代表的な経路として,雪崩災害が発生したときの範囲の中心線である鐘路 D (図9-17)の

結果について,雪崩速度 (V)と衝撃力 (F),雪崩危険度 (D)を図9-20に示す.

経路Dの発生区上端の標高は600mであり,見通 し角が180まで流下した場合,堆積区下

端の標高は290mとなる フェルミ-(Voelll-1y)モデルによる雪崩速度の計算値の最大値は

46tll/Sであ り,衝撃力は最大で212kN/m2に達する計算 となった 衝撃力だけで考えると

3kN/m2と30kN/m2の境界から,図9-21のとおり例えばRed(30kN/m2以上),Blue(3-30kN/mヱ),
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図9-20 経路Dにおける雪崩速度と衝撃力.雪崩危険度の計算結果

Yellow (0-3kN/m2)な どといった範囲が決定 され,衝撃力による被害規模だけを対象 とし

たハザー ドマ ップが作成できる.また,衝撃力の値は到達距離が約400mで最大 となる山型

の形状であ り,雪崩危険度は発生直後 に最大 とな り以降は漸減する形状であるが,両者を

組み合わせることで到達距離 ごとに雪崩のリスク値 を求めることができる.
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以上については,A～Fの全ての経路で同様に計算を行った.

955 雪崩 リスクの算定

雪崩 リスク値は発生頻度 (D)と衝撃力 (F)の組み合わせから決定されるが,図9-3のよう

なマ トリクス形式でリスクを表現するには,分割の境界値を決定する必要がある 例えば

スイスでは第 2章の図2-21のとお り,発生頻度に雪崩の再現期間 (I,30,100,300年)を

導入 していて,300年を超える場合は居住可能な範囲 (Whlte)としている.また,衝撃力

特3と30kN/m2を境界値として,30kN/m2以上は居住が不可の範囲 (Red)としている 本

研究の雪崩 リスクマ トリクスは図9-13の9分割を考えたが,ここでは試行として,発生頻度

の分割の境界値は100%の1/3と2/3の値 に設定 して,衝撃力は944のとお り3kN/m2と

30kN/m2を境界値とした 分割の境界に関しては,YellowとWhlteの境界値は雪崩危険度と

衝撃力いずれも0として,RedとBlue,BlueとYellowの境界はスイスのマ トリクスの境界と

同様に設定 した

以上か ら雪崩 リスクを算定するため

のマ トリクスは図9-21のとお り設定 し D-100%

た.このマ トリクスを用いて,A～Fの6

つの経路で算定 した発生頻度 (D)と衝 発 D=67%

撃力 (F)OM直から作成 したハザー ド(｡ 嘉 whi.e
スク)マップを図9-22に示す.ここで, 度

各経路 ごとに発生頻度 (D)と衝撃力

(F)から図9-21のマ トリクスのどの範囲

に属するかを決定 して,図9-22の経路

上で境界値を○印で示 し,それぞれの

境界を結んで範囲を決定している こ

こで,発生区では通常保全する対象は

存在せず リスク値を算定する必要性が

Fo FIWhiteF2
=OkN/m2 =3kN/m2 =30kN/m2

被害規模(衝撃力)

図9-21 雪崩リスクマトリクスの設定(試案)

ないが,計算上では境界が定まるため,図9-22では参考として境界線を示 している

以上のような方法で,雪崩の発生の可能性のある斜面において雪崩 リスク値の算定が可

能となり,ハザー ド (リスク)マップの作成によってより効果的に雪崩の危険度を表現で

きるようになり,雪崩災害リスクが明確に判明することによって,リスク低減のための施

策のための具体的な判断材料となる

なお,今回は試行 として,図9-21のマ トリクスを用いたが,次の各項目は今後検討を要

する.

1)フェルミ- (Voellmy)モデルが一次元で経路上の計算 しかできないため,経路上の境界

点を結んで範囲を決定 したが,二次元や三次元の雪崩シミュレーションモデルを用いれば,
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図9-22 雪崩リスクマトリスクを用いて作成したハザード(リスク)マップの例(試行)

平面的に詳細な範囲が決定できると考えられる

2)現在のところは境界値を詳細に決定することは難しいため,マ トリクスにおいて発生頻

度と衝撃力がOの範囲はwhlteにしているが,これは見通 し角が180の地点で雪崩が停止する

という設定のため,Yellowとwhlteの境界線は図9-22の見通し角180を結んだ線と一致する

スイスの再現期間 (300年)と同様に,発生頻度や衝撃力の上限値 (たとえば発生頻度1%

や衝撃力01kN/m三など)を設定すれば,whlteの範囲がより広く設定可能であり,この場合

はYellowとWhlteの境界線は図9-22の左 (西)側となる

3)発生頻度 (D)は発生危険度 (p)と到達危険度 (Q)から算定されるが,953の評価得点は

26点か29点になっていて,点数の差は斜面勾配の要素 (30-400の7点と400以上の10点)だ

けである.これ らに対応する雪崩の発生確率 (P)は60%か92%となっていて,斜面勾配の

評価得点の差に比べて確率値の差異が大きめのように思われる.発生頻度の分割値は単純

に100%の1/3と2/3の値としたが,分割値の設定とともに評価得点と発生確率の対応につい

ても検討が必要と考えられる.

4)海外では発生頻度として雪崩の再現期間 (午)を用いている 国内では雪崩災害の件数

に関するデータは蓄積されているものの,再現期間の設定は現状では困難である.これは

雪崩災害調査や雪崩軌態観測などを継続する必要があるが,数十～数百年の長期間を要す

るため今後の課題である
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9. 6 まとめ

雪崩映像観測や空中写真判読,既往の雪崩調査報告による3401個の雪崩データを基本と

して,雪崩のハザー ドとして斜面の高さに応じた見通し角の下限値を設定し,発生頻度と

被害規模を考慮したリスクの概念を導入して,雪崩 リスクについて検討を行った.主な結

果は次のとおりである.

① 雪崩の落差と見通し角については,一般的に同じ見通し角では表層雪崩や乾雪雪崩の方

が全層雪崩や湿雪雪崩よりも非超過確率が大きくなっていて,乾雪表層雪崩が最も大き

く湿雪全層雪崩は最も小さくなると考えられる.表層雪崩では雪崩の落差が大きいほど

見通し角は小さくなるが,全層雪崩はあまり変化がなく,落差が400-500mを超えると

いずれの雪崩形態も見通し角は小さくなる傾向にある.このことから,雪崩の種類と斜

面の規模 (標高差)として斜面の高さ (雪崩落差)に応じた直接見通し角の下限値につ

いて,特定の非超過確率に対する見通し角が決定され,危険範囲が設定できる.

② 雪崩のリスクとして,発生危険度と到達危険度の積である雪崩危険度を雪崩の発生頻度

(確率)と考えて,被害度 (衝撃力)とあわせて雪崩リスクの概念をマ トリクス形式で

示し,過去に雪崩災害が発生した箇所に適用した.到達危険度は雪崩の到達距離と落差

の比を用いたが,特定の箇所のリスクを考える場合には空中写真から発生している雪崩

の情報を得るのが効果的であり,発生頻度と衝撃力の境界値については,雪崩発生箇所

などで様々なケーススタディを行い,合理的な設定を行う必要があると考えられる.

なお,図9-14,図9-15,図9-17,図9-22の背景地図データは,国土地理院の電子国土Web

システムから配信されたものである.
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第10章 結論

10.1 本研究の成果

本研究では第 1章と第 2章において,国内外の雪崩の既往研究のうち,主に地形要素と

規模やリスクに関する調査事例を紹介し,雪崩動態観測や空中写真判読の方法と調査検討

項目について述べた.第 3章と第4章では,雪崩発生区の気温が 0℃を上回る暖地性積雪

地と,気温が氷点下で寒冷積雪地の箇所で行った雪崩の動態観測から,雪崩の発生状況と

発生機構,大規模雪崩の発生と動態について明らかにした.

第5章から第 7章では,雪崩映像観測や空中写真判読,雪崩調査報告による雪崩データ

から,雪崩の地形要素や規模,流動性,階級に関する特徴や,雪崩の発生規模と発生数の

関係を明らかにした.第 8章では航空レーザ測量による積雪深の分布の傾向と雪崩の発生

との比較を行った.

第 9章では第 3章から第 7章までの雪崩データを用いて,雪崩の地形要素に関するデー

タを用いて,斜面の高さに応じた見通し角について検討を行うとともに,発生確率と被害

規模を考慮したリスクの概念の導入を行った.

以上から,主に雪崩の動態や地形要素,発生規模,リスクに関する成果をまとめると次

のとおりである.

(∋雪崩の動態 (第 3章,第4章)

通常の利用として,フェルミ- (Voellmy)モデルは雪崩の発生と停止の位置をもとにし

て,雪崩の流動深と乱流減衰係数のパラメータを変化させて流下する雪崩の速度変化を推

定する場合がほとんどであり,実際の雪崩の速度変化と比較することは極めて少ない.新

潟県能生町権現岳と長野県白馬村八方尾根で行った雪崩動態観測では,規模の大きい雪崩

を対象として映像解析から雪崩速度を算出して,フェルミ- (Ⅶellmy)モデルによる雪崩

の再現を行った.

7事例の雪崩について解析を行ったところ,能生町権現岳の 4つの雪崩のうち,湿雪全

層雪崩では乱流減衰係数(i)が 400-600,乾雪全層雪崩では E-1000,白馬村八方尾根の 3

つの雪崩のうち,乾雪表層雪崩はE-2000-3000,湿雪全層雪崩はE-500を適用すること

で実際の雪崩の動態を再現できた.乱流減衰係数(i)は一般的に表層雪崩は 1000-3000,全

層雪崩は400-600が用いられている.解析の対象とした乾雪表層雪崩と湿雪全層雪崩は,

これらの乱流減衰係数の範囲であったが,乾雪全層雪崩の場合は表層雪崩の最低値と同じ

値であった.モデルを適用した雪崩の事例はわずか 7個であり,計算は雪崩層厚を一定と

仮定するなどの課題があるが,乾雪雪崩ではf-1000-3000,湿雪雪崩ではE-400-600が

適合していた.
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②雪崩の発生から移動,堆積に関する地形要素 (第 5章,第 6章,第 7章)

1)発生区勾配

雪崩発生区の勾配は20-650の範囲であり,30-500の勾配で多く発生し,40-450の頻度

が最も高い.数は極めて少ないが,250以下あるいは550より大きい勾配でも発生している.

2)堆積区勾配

堆積区の勾配は Oo未満 (負)から600前後の範囲であり,25-350の頻度が最も高く,堆

積区勾配は発生区勾配に比べて 10-150程度小さい.

3)直接見通し角

表層雪崩 と全層雪崩はいずれも見通 し角の基準値を下回るまで雪崩が到達 しているこ

とが確認されたが,雪崩全体ではほぼ 180の基準値を満足しているといえる.直接見通し

角の頻度は,表層雪崩で 32-360,全層雪崩で 34-400付近を頂点とした正規分布に近い形

となっている.

4)雪崩形態,冬期,区域別の差異

雪崩の発生区や堆積区の勾配,見通し角など雪崩の各要素の頻度について,場所によっ

ては表層雪崩の方が全層雪崩よりも角度が若干小さい場合がある.冬期別に各要素の頻度

を比較しても差異はないが,区域別では差異がみられる要素がある.

③雪崩の地形要素における要素間の関係 (第 5章,第 6章,第 7章,第 8章)

1)発生区勾配と到達距離の関係

表層雪崩のうち,雪 崩の到達距離が 3000mを超える雪崩の発生区勾配は 20-350,全層

雪崩のうち到達距離が 2000m を超える雪崩の発生区勾配は 22-400の範囲であり,雪崩の

発生区勾配で最も高い頻度である表層雪崩の35-400,全層雪崩の40-450よりも緩く小さ

い角度となっている.

一般的に勾配が大きくなると積雪は自然に落雪するため,積雪深は小さくなると考えら

れる.発生区の勾配は 40-450が最も雪崩が発生しやすいが,航空レーザ測量による傾斜

別の積雪深分布では,植生や標高,卓越風向を考慮する必要があるが,勾配が 300までは

積雪深は同じであり,30-400を超えると積雪深が減少している.このような積雪深の関係

で発生量や到達距離が大きい雪崩が発生すると想定される.

2)到達距離と落差の関係

雪崩の到達距離と落差は全体的に比例関係であるが,到達距離が大きくなると落差との

関係はばらつき,落差に応じて到達距離が長くなる傾向にある.一般的に落差から到達距

離を決定論的に求めることは困難であるが,回帰分析では表層雪崩,全層雪崩の到達距離

(HL)と落差(h)の関係はそれぞれ,HL-(1.7-2.1)h,HL-(1.3-1.7)hであり,同じ落差で

は表層雪崩の方が全層雪崩よりも到達距離が平均的に約 1.2-1.3倍ほど大きい.
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④雪崩の発生量 (発生区面積)と流動性 (第 5章,第 6章,第 7章)

1)雪崩発生量 (発生区面積)と発生区標高の関係

全体的に標高が高くなるにつれて発生量が増大する.標高が高くなると発生区面積が増

大する雪崩が存在するが,標高に従って直線的に増大する傾向はみ られない.発生量が

105m3以上の雪崩は表層雪崩の形態であるが,全層雪崩の発生量は 105m3より小さい.

2)雪崩発生量 (発生区面積)と直接見通し角

雪崩全体で考えた場合,見通し角の下限はほぼ 180であり,全体的に雪崩発生量 (発生

区面積)が増加すると見通し角の幅は狭まって角度は小さくなり,雪崩発生量がおよそ 104

m3以上で見通し角が下限になる雪崩が出現する.

3)雪崩発生量 (発生区面積)と到達距離,超過距離の関係

雪崩発生量と到達距離,超過距離の関係は類似しているが,発生量がおよそ 104m3付近

から傾向が異なり,104m3 を超えると発生量に応じて到達距離や超過距離は増大する.発

生量が 104m3以上では到達距離や超過距離が 1km を超え,発生量が 105m3以上では到達距

離が 3km を超える雪崩がある.乾雪表層雪崩は発生量が増えるに従って超過距離は増大し,

最大で約 1900m まで達するが,全層雪崩は超過距離が om を超える事例は極めて少ない.

4)超過距離と発生区標高の関係

発生区の標高が特定の標高を上回ると超過距離は大きくなり,標高が高くなるほど超過

距離が増大する雪崩が出現するが,超過距離が om 以下の雪崩もあり,標高に従って直線

的に増大する傾向はみられない.全層雪崩の超過距離は大部分が om付近か負の値である.

5)雪崩の流動性

雪崩の発生量が105m3以上は表層雪崩の形態であり,雪崩層の雪質 (乾雪 ･湿雪)が不明

な事例を除くとすべて乾雪表層雪崩である.一般的に,乾雪表層雪崩は超過距離が増大す

る大規模雪崩の流動性の特徴があるが,全層雪崩の発生量は105m3を超えておらず,一部の

事例を除いて,大規模雪崩の流動性の特徴はみられない.

⑤雪崩の発生規模と発生頻度 (第 3章,第4章,第 5章,第 6章)

1)発生規模と発生頻度の関係

雪崩の規模として,雪崩震動の震動震幅の2乗和や,雪崩の発生区面積,到達距離を対

象として,雪崩の発生数との関係を調べると,観測 レベルよりも下回る規模や,ある規模

を超える雪崩を除いた範囲では,雪崩の規模が大きい (小さい)雪崩ほど発生数が少ない

(多い)という傾向があり,べき乗則の関係が成り立っている.

2)べき乗則の指数

べき乗則の指数であるαの値は区域や雪崩形態別で異なっているが,冬期別の違いはみ

られなかった.雪崩種類別では表層雪崩,乾雪雪崩の方がそれぞれ全層雪崩,湿雪雪崩よ

りも大きく,乾雪表層雪崩が最も大きい.
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⑥雪崩の見通し角 (第 9章)

1)雪崩データから雪崩種類別に見通し角の非超過確率 (その値を下回る確率)を求めると,

同じ見通 し角では表層雪崩や乾雪雪崩の方が全層雪崩や湿雪雪崩よりも非超過確率が

大きく,雪崩が遠くまで到達することを意味している.雪の乾湿を考慮すると,非超過

確率は乾雪表層雪崩が最も大きく,湿雪全層雪崩は最も小さくなると考えられる.

2)雪崩の見通 し角は,表層雪崩では雪崩の落差が大きいほど見通し角は小さくなるが,全

層雪崩はあまり変化がなく,落差が 400-500m を超えるといずれの雪崩形態も見通 し角

は小さくなる.このため,雪崩形態と斜面規模 (標高差)に応じた合理的な雪崩危険範

囲の設定が可能となる.

⑦雪崩のリスク (第 9章)

雪崩の発生危険度と到達危険度の積を発生確率と考え,被害度 (衝撃力)と合わせて個

別箇所のリスクレベルの表現が可能となり,面的に展開することでハザー ドマップの作成

も可能となる.

10.2 今後の課題と展開

今後の課題は次のとお りである.

1)雪崩映像観測において,雪崩の動態を詳細に把握する方法として数値地理情報や等高線

を重ねたオルソ画像を用いることは効果的である.雪崩の動きは 3次元のため,これを

3次元化して映像と比較するとさらに精度は向上すると考えられる.雪崩の映像観測に

おいて,大規模雪崩の発生から堆積までの一連の動きを詳細に記録した映像は現状で極

めて少ないため,今後も引き続き毎冬期の観測の継続が必要である.

2)雪崩震動観測では,雪崩に起因する地盤震動から雪崩の発生は確認できるものの,現状

では雪崩の映像がない場合は,表層雪崩や全層雪崩などの雪崩の種類が判別できない.

特に降雪時は映像観測が困難なため,今後は雪崩震動の震動波形から雪崩形態を判定す

る方法の確立が課題である.

3)空中写真は新潟県湯沢町･津南町の苗場山と長野県栄村の鳥甲山の周辺および岐阜県上

宝村新穂高の笠ヶ岳周辺で 3時期の撮影を行った.撮影 した年の冬期は前者でいずれも

ほぼ平年的な積雪状況であり,後者では異なっていたが,雪崩の地形要素の頻度や,雪

崩の発生規模と発生数の関係は冬期別の違いはみられなかった.このような特徴はどの

冬期でも一般的であるのかは不明であり,少雪あるいは豪雪時との比較が必要である.

4)空中写真撮影は複数の冬期にわたって行ったが,撮影は一冬期間中に 1回であり限定的

である.撮影 した地域の一般的な特徴としては,一冬期間中に複数回の撮影を行い,冬

期間中の雪崩発生状況の差異や変化を把握する必要がある.

5)雪崩の流動性に関して,表層雪崩の発生量は 105m3を超える場合があり,全層雪崩は超
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えないという傾向があったが,今後は雪崩種類別の発生規模について,雪崩の地形要素

や規模のほかに,発生区の地形状況と積雪深との関連を明らかにすることが課題である.

6)雪崩の規模 と発生数に関しては,地域的な差異や,乾雪 ･湿雪雪崩など雪崩層の雪の乾

雪と湿雪の違いをさらに調査する必要がある.なお,発生規模については本来は雪崩の

発生量もしくは質量を用いる必要があると考えられるが,現状ではこれ らのデータは極

めて少ない.今後は航空レーザ測量や陸域観測衛星による積雪の深さに関する計測技術

によって量的なデータの取得が必要である.

7)積雪深と雪崩の発生に関しては,一般的に標高が高くなると積雪量が多いため,雪崩の

発生規模が大きくなる.特定の地域においては,標高や植生,卓越風向による積雪深の

分布と雪崩の規模には関係があると考えられるが,本論文の調査箇所では,雪崩の発生

する地域で直接的に積雪量の把握を行っていないため詳細は不明である.

航空レーザ測量については,第 6章では雪崩の数値化,第 8章では積雪深の把握に用

いたが,積雪期間中は植生による障害は少なく,精度的にも活用が可能であり,今後は

空中写真と組み合わせて雪崩の数値化と積雪深の分布を同時に行って積雪量と雪崩の

関係について定量的に調査を行う必要がある.また,陸域観測衛星による積雪深分布の

調査も有効であると考えられる.

今後の展開として次の内容があげられる,

1)雪崩動態観測や空中写真判読によって得られた雪崩データのうち,規模の大きい雪崩に

ついては,GISなどで用いることが可能な数値地理情報のデータ化を行うことによって,

地形や植生と雪崩の関係のほか,雪崩シミュレーションモデルの検証事例として利用す

ることが考えられる.

2)現状では雪崩の危険範囲は最小の見通し角 (到達範囲の最大)によって定めてお り,各

危険範囲では斜面の傾斜や植生による評点法によって危険度の評価を行っている.これ

らはいずれも雪崩のハザー ドに対する評価であるが,雪崩の地形要素の特徴を用いるこ

とで,より詳細な危険範囲や危険度の設定が可能となり,将来的には斜面の高さや面積

を考慮した危険範囲の設定と,リスクの概念をとりいれたハザー ドマップの作成が考え

られる.

3)雪崩現象のうち,発生規模と発生数にべき乗則のような関係が成 り立つとすると,特定

の規模の雪崩について発生頻度を定量化して被害規模を想定することによって,雪崩 リ

スクの分析や評価が可能となる.現状では被害に関する内容はほとんどデータ化されて

いないため,直接的な評価は困難であるが,これらの関係を数値化することは将来的な

雪崩対策のマネジメントに有効な手段になると考えられる.
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