
I．は じ め に

　北海道中央部，大雪山には風衝地を中心に山岳

永久凍土が分布しており，凍結割れ目多角形土な

ど各種の周氷河地形が観察できる（Sone, 1992）。

永久凍土分布の下限高度付近には，永久凍土の指

標地形であるパルサが分布する（高橋・曽根 , 

1988）。一般にパルサは高さ数m～ 10　mの泥炭

質の永久凍土丘であり，内部に永久凍土の核を持

つ（Washburn, 1983）とされている。しかし大

雪山ではパルサの高さは最大約 1　mであり，また

凍結核の構造も良くわかっていない。世界的には

パルサの内部構造については，Svensson（1964），

Forsgren（1968），Å hman（1976），Seppä lä （1980, 

1982, 1986, 1988）などにより述べられているが，

凍結核全体に渡っての含氷率やアイスレンズの分

布の記載は Zoltai（1972），Lagerbä ck and Rodhe

（1986）などいくつかの例に限られていた。そこ

で今回，大雪山のパルサの凍土ボーリングコア解

析から，パルサの内部構造（構成物質・アイスレ

ンズの分布）を明らかにした。またアイスレンズ

の発達と層序・粒度組成との関係，凍土試料の含

水率とアイスレンズとの関係について考察した。

これらの結果に基づいて，この湿原のパルサの高

さが制限されている理由と形成発達について述べ

る。
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Abstract

　　Palsas and peat plateaus in different stages of development, occur in the bog on the south 

of Mt. Hiragatake, the Daisetsu Mountains, Japan（43° 37′ N）.  The internal structure of a 

palsa was investigated by drilling.  The palsa consisted of a peat cover about 1 m thick and 

permafrost core of sand and silt.  The permafrost base was at a depth of 523 cm.  The analysis 

of the drilling cores revealed that a frost-susceptible silt layer, which contains many layers of 

ice-lenses, lies about 3 m deep below the ground surface.  The silt layer was rich in ice and had 

volumetric and weight ice contents of 70―90％ and 100―400％, respectively.  Because the palsas 

in the bog cannot begin to heave until the frost penetrates to the silt layer at a depth of 3 m, 

they do not readily to grow in their early developmental stage.
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II．平ケ岳南方湿原のパルサ

　平ケ岳南方湿原（標高 1720　m）は，大雪山中央

部の南北に伸びる稜線上の平ケ岳（1752　m）とそ

の南側の小ピーク（1833　m）との鞍部に位置する

（図 1）。本湿原は，東西約 650　m，南北約 350　m

で面積は約 10.3　haであり，周囲はハイマツに覆

われている。

　パルサの存在が現在日本で唯一知られているこ

の湿原には，十数個のパルサが分布している。こ

れらのパルサの大きさは，径 4～ 80　m，高さ 0.2

～ 1　mであり，平面形は円形から楕円形である。

本湿原におけるパルサの多くは形態的に peat 

plateauに分類される。今回ボーリングコアが得ら

れたパルサ Bは，高さ 80　cm，長径 15　mで南北

に延びた楕円形である（写真 1）。本湿原内にはい

くつかの異なる発達段階にあるパルサが分布して

いる。パルサ Bは，サーモカルストによると考え

られる池を南に伴い，成熟期から衰退期に移行し

た段階にあると考えられている（高橋・曽根 , 

1988）。パルサ Bの表面には，風食により泥炭が

露出した部分や，幅数 cmのクラックが数本みら

れる。湿原内の植生は，パルサの部分を除きミズ

ゴケ属やスゲ属，ヒメシャクナゲからなり，一部

にミツガシワ，ワタスゲなども分布する。一方乾

燥したパルサ上では，イワウメやチシマツガザク

ラ，チングルマ，ハイマツや地衣類の侵入がみら

れる。本湿原では，パルサのある部分にのみ永久

凍土が存在する。

　本湿原での年平均気温は，ほぼ同じ標高を持つ

平ケ岳北方の高根ケ原の風衝砂礫地（1710　m）で

の観測値から（高橋 , 1998），約－ 2℃と考えられ

る。

III．パルサの内部構造

　今回はコアAとコアBの 2本のボーリング試料

を扱った。コア Aは，パルサ Bの頂部で 1988年

6月に掘削された深度 423　cmまでの凍土ボーリ

ング試料である。コア Bは，同じくパルサ Bの頂

部でコア Aの採取地点の約 1.5　m西よりの地点で

1989年 6月に採取され，凍結核を貫いた深度

621 cmまでのコアである。コア採取地点は，両地

点ともに地表面に植生はみられず，泥炭が露出し

ていた。試料採取時には，コア A，Bともに深度

約 20　cm程度まで融解していたが，全ての試料は

凍結状態で持ち帰った。コア解析は北海道大学低

温科学研究所の低温実験室において，直径約 5　cm
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図　1　平ケ岳南方湿原の位置．

Fig. 1  Location map of the palsa bog on the 
south of Mt. Hiragatake.

写真　1　平ケ岳南方湿原のパルサ B．

Photo 1  Palsa B in the bog to the south of 
Mt. Hiragatake.



の凍土コアサンプルを3～7　cmの厚さに切断して

行なった。コア Aについては，粒度組成およびア

イスレンズの析出量について分析した。また既出

の重量含氷率の値（Sone and Takahashi, 1993）

を一部訂正するとともに，新たに体積含氷率を算

出した 1）。コア Bについては，体積含氷率とアイ

スレンズの析出量について分析した。

　1）層序・粒度組成

　コア Aによると，地表から約 80　cm深までは泥

炭であり，以下 423　cm深までは無機質の堆積物で

ある（図 2）。泥炭層の下部約 20　cmには，砂礫が

混入している。泥炭層の下位には，シルトのマト

リックスを持つ砂礫層がある（80～ 175　cm）。こ

の砂礫層は，南側の池に面して泥炭が削剥された

部分にも露出している。この層の下位には砂礫混

じりのシルト層があり（175～ 220　cm），薄いア

イスレンズを挟む。このシルト層の下位は砂質シ

ルト層となり（220～ 250　cm），最下層はシルト

層である（250～ 423　cm）。この下部シルト層中

には，シルトとアイスレンズが互層している部分

が認められる。アイスレンズの厚さは 1～ 5　cmで

ある。これらのアイスレンズは特に地表下 320　cm

以下で顕著にみられた。コア Bでは，地表の泥炭

層厚が約 70　cmとコア Aよりも 10　cm薄いが，層

序はコアAとほぼ同じである。深度 70～ 250　cm

はシルト質砂礫から砂質シルトで，以下深度 621 

cmまでシルトであった。永久凍土の基底面は深

度 523　cmであった。
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図　2　コア A によるパルサ B の柱状図，アイスレンズの析出量，体積含氷率，含氷比，強熱減量．
　　　　　　  柱状図と強熱減量は Sone and Takahashi（1993）による．

Fig. 2  Columnar section, total thickness of ice lenses, volumetric ice content, ice ratio, and ignition 
loss of core A from Palsa B.



　図 3にコア Aの粒度分析の結果を示す。礫を含

んだ深度 208　cmの部分で特に粗くなっているが，

84　cm深から 268　cm深に至るまで，深度とともに

粒度が細粒に変化している。深度 200　cm付近ま

では，シルト―粘土の割合が 40％以下である。し

かし 268 cm以深では，シルトの割合が 70～ 80％

に達していた。パルサの凍結核をつくる堆積物の

粒度は，ノルウェイでは，粘土 5～ 30％，シルト

40～ 60％，（Å hman, 1976），カナダでは，粘土

23～ 66％，シルト 32～ 62％（Zoltai, 1972），

フィンランドでシルト 78％（Seppä lä , 1980）と

いった報告がある。本湿原では，特に 300　cm以

下でシルトが多いのが特徴である。

　2）アイスレンズの分布と析出量

　凍土中のアイスレンズの形態は複雑で計測が困

難な部分もあるが，厚さが3～7　cmに切断された

ひとつのコア中において凍上に寄与したアイスレ

ンズの厚さを概算で積算した値を図 2，4に示す。

コア Aでは，深さ 150　cm付近から薄いアイスレ

ンズが形成されているが，300　cm付近までは厚い

アイスレンズはない。しかし，300　cm以深には厚

いアイスレンズが集中する。コア Bにおいても，

アイスレンズの析出が多い部分は深度 300　cmか

ら凍土の基底面までであった。アイスレンズの集

中部は，5～20　cm間隔の非集中部分によって隔て

られている。

　アイスレンズは，主として地表に平行に発達し

ている。しかし鉛直方向の成分を持って脈状に貫

入したような部分もあり，土混じりの部分や，気

泡・空隙が観察できる部分もある（写真 2）。10　cm

を超える厚いアイスレンズも 1　cm程度の厚さの

氷の集積したもので，気泡や土混じりの部分が境

界部となっている。

　パルサの高さは析出したアイスレンズの量の総

和によるといわれている（Spolanskaya and 

Evseyev, 1973）。コア Bにおいては，アイスレン

ズの厚さの総和は 1010　mmとなった。パルサ B

の高さは約 80　cmなので，コア B採取地点におい

てパルサ Bは本来約 100　cmの高さに成長したが，

約 20　cm程度の泥炭が侵食されたものと考えられ

る。

　3）体積含氷率と含氷比

　図 2によると，コア Aの泥炭質の部分では，体

積含氷率，（重量）含氷比ともに大である。しかし

強熱減量の値（Sone and Takahashi, 1993）が大

であり，強熱減量を腐植含量と読みかえると，泥

炭の比重は小さいため，試料中に含まれる氷が多

いことを必ずしも意味しない。これに対して無機

質の堆積物においては，含氷率が大であることは，

試料中に含まれる氷の量が多いことを意味する。

実際，泥炭層中ではアイスレンズは確認されな
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写真　2　パルサ B のコア（427.5―439.5　cm 深）．

Photo 2  Core sections of Palsa B（427.5 ― 439.5 
cm deep).

図　3　コア A の粒度分布．

Fig. 3  Grain size distributions of core A.



かったが，無機質で含氷率の高い深さ 300　cm以深

で多数のアイスレンズがシルト層と互層していた。

含氷率は，300　cm以深で 70％を超えて高くなり，

特に 340～ 360　cm深にかけて高い。含氷比でも

350　cm付近で移動平均でも約 4.0と特に高く，つ

いで 400　cm付近でも 2.0と高くなっている。コア

Bにおいても厚さ 10　mmを超えるアイスレンズ

の析出がみられるのは，体積含氷率が 70％を超え

ている部分である（図 4）。

　凍土試料の体積含氷率とアイスレンズの析出量

を比較すると，凍土試料の含氷率が高いほどアイ

スレンズの析出量（凍上量）が多い傾向があり，

特に体積含氷率が 70％を超える部分でアイスレ

ンズの析出量が多いことがわかる。凍土中の氷に

は，土壌間隙氷と析出氷がある。アイスレンズの

析出量と含氷率とが必ずしも 1対 1で対応しない

理由としては，土壌間隙氷の量が一定でないこと

と，凍上に寄与している地表に平行な方向に伸び

るアイスレンズ以外の析出氷を無視したこと，ま

たアイスレンズの中にも気泡が存在することなど

があげられる。

　4）粒度組成と体積含氷率

　アイスレンズの析出は土質と関係が深いとされ，

特に凍上性の良い土質はシルトである。礫以上を

除いた堆積物中の，シルト，シルト―粘土の割合と

体積含氷率の移動平均との関係を図 5に示した。

シルトの割合は 300　cm以深で特に高くなってい

る。シルト，シルト―粘土の割合が高いほど，含氷

率が高い傾向がみられる。

　5）パルサの内部構造と形成条件

　パルサ Bにおいて析出氷の発達の著しい部分が

約 3　m以深にあったことは，永久凍土の基底面が

約 3　m以深に達しないとパルサの成長が効果的に

始まらないことを示す。1987年に成長初期にあっ

たパルサ A（高橋・曽根 , 1988）は，凍結核が泥

炭層の下位の鉱物質堆積物に達していたにもかか

わらず，その後成長せずに消滅してしまった。こ

れに対してフィンランドでは，表層の泥炭層直下

のシルト層まで凍結が進行すると，パルサの成長

が良くなると報告されている（Seppä lä , 1982）。

本湿原では，寡雪など初期のパルサの形成に適し

た条件が継続しないと，永久凍土は 3　m深まで到

達できない。したがって表層を被覆する泥炭のす

ぐ下位にシルト層が存在する地域と比べて，本湿

原はパルサが形成されにくい条件にあるといえる。

また凍上性の良いシルト層が深部にあることが，

本湿原のパルサの高さ（上限約 1　m）を制限する

要因のひとつになっていると考えられる。
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図　4　コアBのアイスレンズの析出量と体積含氷率．

Fig. 4  Total thickness of ice lenses, and volumet- 
ric ice content of core B.

図　5　コアAのシルト，シルト―粘土の割合と体積含
氷率（移動平均）．

Fig. 5  Silt, silt-clay contents and volumetric ice 
content（running mean) of core A.



　スウェーデン最北地域には，本湿原と同様に表

層の泥炭層直下に凍上性の良くない堆積物があり，

深度 4　m以深に凍上性の良いシルトからなるパル

サがあるが，凍結核の基底の深さが約 8　mと推定

され，パルサの高さは 1.7　mに達している（Lager- 

bä ck and Rodhe, 1986）。土質的には少なくとも

約 6　m深まではシルト層が存在し 50～ 60％の含

水率を示すことから，熱的に深さ約 5　m程度まで

にしか永久凍土が発達できないことが，本湿原の

パルサの高さを制限していると考えられる。

　ところでパルサの凍結核の側方への広がりは，

地形を反映した形になっていると考えられている

（Seppä lä , 1986）。このことは電気探査の結果に

よりパルサ Bにおいても確かめられている（原田

ほか , 1991）。

IV．パルサ形成のための環境条件

　本湿原ではパルサが初期段階で形成されにくい

構造になっていることが明らかになった。それで

はどのような環境条件のもとでパルサ，すなわち

永久凍土が形成されうるのか，地温の支配要因と

なる積雪と表層の泥炭層について考察する。また

パルサの形成年代についても述べる。

　1）積雪

　本湿原は不連続永久凍土の分布限界付近にある

ため，断熱材として作用する積雪は地温の支配要

因として重要である。冬期の積雪は西からの卓越

風の影響により吹き払われるため，本湿原内での

積雪深は概ね 1　m以下である。1986年 12月 29

日の観察によると，雪面には波長が数十mの波状

の起伏が観察され，波の凸部がパルサの頂部に一

致していた。パルサの頂部には風食を受けて泥炭

が露出している部分がみられた。パルサ Bについ

ては，東西両側の積雪深は 40～ 60　cmであった

が，パルサ上部では 40　cm以下であり部分的には

泥炭が露出していた（高橋・曽根 , 1988）。冬期に

積雪が吹き払われる部分では，現在の気候環境下

で永久凍土が形成可能であることが，パルサ Bで

の地温観測結果から裏付けられている（Sone and 

Takahashi, 1993）。

　Seppä lä ,（1982）は，湿原で冬期に積雪を定期

的に除雪することで，土壌凍結を促進させ，パル

サを人工的につくることに成功した。自然条件下

で新たなパルサが形成されるには，ある場所の積

雪がある期間に渡って少なくなることが必要であ

る。この条件が満たされると土壌凍結が促進され，

永久凍土が地下深部へ発達する。いったん地表が

盛りあがると周囲よりも高くなることにより，積

雪が薄くなり凍結しやすくなる。しかし本湿原で

は土質構造から，約 3　m以深までに凍結核の成長

が達しないと，パルサが上方へ効果的に成長しな

いことが明らかとなった。したがって，形成初期

に局所的な寡雪状態が長期間連続しなければなら

ないという厳しい条件が必要であると考えられる。

　2）泥炭の層厚とパルサの形成

　パルサを被覆する泥炭は，特殊な熱特性を持っ

ている。すなわち，未凍結で乾燥した泥炭の熱伝

導率は，未凍結で飽和した泥炭の約 1/5であり，

氷の値に近い熱伝導率を持つ凍結した泥炭の約

1/25である（Washburn, 1979）。つまり，寒さが

伝わりやすい冬には凍結しやすいが，夏には温ま

りにくく融解しにくい。本湿原の北約 3.5　kmにあ

る高根ケ原の，泥炭を含まない風衝砂礫地（標高

1875　m地点）では，地温観測により永久凍土の存

在が確認されている（曽根 , 2000）。そこよりも標

高が低い本湿原では気温がより高いと考えられ，

また積雪の影響も風衝砂礫地よりも強いと考えら

れるので，泥炭の存在はパルサの形成の必須条件

であろう。

　Seppä lä （1988）は，パルサの形成に必要な泥

炭層の厚さと，その泥炭地における年平均気温と

の関係を見いだした。ここで標高1720　mにある本

湿原における年平均気温は約－ 2.0℃ と推定され

る（高橋 , 1998）。Seppä lä （1988）によると，パ

ルサの形成に必要な泥炭の最低層厚は，年平均気

温が－ 2.0℃の地点においては 40　cmである。しか

し本湿原での観察によると，泥炭の層厚が 60　cm

以下のパルサは衰退傾向にあり，現在パルサが発

達するには約 60　cm以上の泥炭層が必要と考えら

れている（高橋・曽根 , 1988）。本湿原では冬期に

積雪の影響を強く受けるために， Seppä lä （1988）

の示した最低必要層厚を上回る泥炭層が必要であ
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ると考えられる。

　3）パルサの形成年代

　本湿原の泥炭層の基底部から得られた 14C年代

値は 4,520± 130年B.P.である（高橋ほか , 1988）。

また大雪山における泥炭の平均堆積速度は，0.2～

0.4　mm/yearと考えられている（高橋 , 1987）。

したがって，泥炭がパルサの形成可能な厚さにな

るためには，堆積開始後さらに 1,500～ 3,000年

必要である。本湿原においてはパルサの形成は約

3,000～1,500年B.P.以降であると考えられる。と

ころでパルサの地表面は，成長に伴い湿地性の嫌

気性の泥炭から乾燥した好気性の泥炭へと泥炭の

質が変化する（Vorren, 1972）。パルサ Bの表層

部の泥炭層の変化と挟在する 2枚のテフラ層から，

パルサBは約AD1850年頃に盛りあがったと考え

られている（Sone and Takahashi, 1993）。

V．パルサの発達過程

　いくつかの発達段階の異なるパルサがひとつの

湿原に存在することから，パルサの周期的な発達

過程が提唱されている（Washburn, 1979; Sep- 

pä lä , 1982, 1986）。ボーリングコアの解析に基づ

いて，形成開始から成熟期までのパルサの発達過

程は，本湿原ではつぎのように考えられる（図 6）。

　1．局所的な凍結の進行：局所的に積雪の薄い場

所で，冬期により深い凍結が生じる。不均質な積

雪分布は，地表面付近の風の乱流によると考えら

れる（Seppä lä , 1986）。

　2．永久凍土の形成：断熱性の良い泥炭の下で，

融解期末期でも凍土が残存し，永久凍土の凍結核

ができる。地表はわずかに盛りあがる。

　3と 4．成長初期：さらに凍結が進行する。泥炭

層直下は凍上性が比較的低い土質のため，地表は

わずかずつ盛りあがる。地表の上昇に伴い，植生

が乾燥地に適した植生へと変化する。この段階で

凍結が進行しなくなると，成長が止まり，やがて

衰退する。高橋・曽根（1988）のパルサ Aはこの

例である。

　5．成長期：パルサの凍結核が，下部シルト層に

達すると，凍結の進行につれてアイスレンズが形

成され，パルサは急速に盛りあがる。成長に伴い

周囲よりも高くなるので，積雪が少なくなり，よ

り効果的に凍結が進行する。また地表の泥炭層に

張力による割れ目が形成される。
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図　6　平ケ岳南方湿原におけるパルサの発達．
a：凍結した泥炭；b：泥炭；c：砂礫；d：砂質シルト；e：シルト；f：凍結核；g：アイスレンズ

Fig. 6  Palsa development in the bog to the south of Mt. Hiragatake.
a : frozen peat ; b : peat ; c : sand and gravel ; d : sandy silt ; e : silt ; f : frozen core ; g : ice lens



　6．成熟期：パルサの凍結核は深度 5m程度に達

し，下部シルト層に多数のアイスレンズが形成さ

れる。周囲の湿原から最大約 1m程度まで高まる。

V．ま　と　め

　ボーリング試料の解析により大雪山平ケ岳南方

湿原におけるパルサの内部構造が明らかにされた。

このパルサは高さ 80　cmで，永久凍土の基底面の

深さは 523　cmであった。このパルサの泥炭層の下

位は砂礫層でアイスレンズが少なく，3　m以深の

シルト層中でアイスレンズが多数析出していた。

重量含氷比で 1.0，体積含氷率で 70％を超えた部

分で数 cmの厚さのアイスレンズが析出していた。

凍上性の良いシルト層が約 3　m以深にあり永久凍

土の発達する深さが約 5　mにとどまることが，本

湿原のパルサの高さを約 1　mに制限している理由

と考えられた。

　形成の初期段階では，永久凍土の下方への進行

に対してパルサの成長はほとんど進まず，永久凍

土が 3　m以深に達してから効果的な成長が始まる

と考えられる。本湿原で成熟したパルサが形成さ

れるためには，形成初期の局所的な寡雪条件が連

続するという厳しい条件が必要である。したがっ

て本湿原のパルサは，微妙な熱バランスのもとで

形成された貴重なものであるといえる。

　本湿原は国立公園特別保護地域内にあり，無許

可での立ち入りは現在禁止されている。しかし視

界が良ければ本湿原の南側の小ピークから平ケ岳

へ至る登山道からパルサを観察することができる。
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注

1）凍土コアの含氷率試験においては，室温－ 10℃下で，
凍土試料の重量（Wa）およびケロシン中における重量
（Wk）を測定した後，恒温槽で温度 110℃，24時間乾
燥後の重量（Wd）を測定した。ケロシン，氷の比重を
ρ k，ρ iとすると，重量含氷比 Rw，体積含氷率 Cvは

　Rw＝ (Wa － Wd) / Wd （1）

　Cv＝ 100 ×    ρ k・Wa ・Rw / { ρ i・(Wa－Wk)・(1＋ Rw)}
 　 （2）

　となる（日本雪氷学会北海道支部 , 1991）。また個々
の試料の切断個所の違いより，含氷率（Cn ）に差が出
るので，凍土試料の厚さ（dn ）を考慮した 5深度の移
動平均値（Cmn）を，つぎのように求めた。

　Cmn＝ (Cn － 2× dn － 2＋ Cn － 1× dn － 1＋…＋ Cn ＋ 2×
　　　　  dn ＋ 2) / (dn － 2＋ dn － 1…＋ dn ＋ 2) （3）
　
　含氷比についても同様である。
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