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ネパ ール･ヒ マ ラヤ における近年 の氷河縮小

内 藤 望1)

要 旨

近年ネパール･ヒ マラヤにおいて顕著な氷河縮小が数多く観測されている.特 に小型氷河の縮小速

度は1990年 代 に入って加速 していると考えられる.ま た岩屑に覆われた大型氷河についても,従 来

考えられていたよりも激 しく縮小 していることが実測されるに至った.こ のような現地観測例が蓄積

された一方で,ネ パール･ヒ マラヤの氷河の特徴を反映した氷河変動モデルの開発 と数値実験 も徐々

に充実しつつある.こ れら現地観測および数値実験による,1970年 代以降の約30年 間のネパール･

ヒマラヤにおける氷河縮小に関する,最 新の研究成果について紹介,解 説する.
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1.は じ め に

近年,地 球温 暖化問題 に伴 う海水面 の上昇が世

界的 な関心 を集 めて いる.IPCC(気 候 変動 に関

す る政府間パ ネル)の 報告 によると,過 去100年

間 に世 界の海水 面が10～25cm上 昇 した とい わ

れ る うちの2～5cmの 上 昇 分 は,南 極,グ リー

ンラン ド氷床 を除 く世界 中の山岳氷河 の縮小 によ

るもの と考 えられている(Warrick et al.,1996).

ま た西 暦2100年 までの 海水 面上 昇 を予測 す る場

合,海 水 が暖か くな り膨張す る効果 と共 に,山 岳

氷河の縮小が重大 な役割 を果 たす と考 え られてい

る.特 に世界の氷河 の中で もアジア･モ ンスー ン

地域の氷河は,ア ラスカ南東部,南 米パ タゴニア

の氷河 と並んで海水面上昇へ の影響 が大 きい と予

想 されている(Meier,1984;Warrick et al.,1996).

ヒマラヤを含むアジア･モ ンスーン地域の氷河

は,氷 河の質量の供給源である降雪が夏期に集中

していることから｢夏 期涵養型｣氷 河 と呼ばれる.

夏期の降水はわずかな温暖化でも雪から雨へと変

化 してしまう.そ のため気温の上昇 によって氷河

の融解が増す効果に,降 雪が減って氷河質量の供

給が減る効果,日 射の大半を反射する新雪で氷河

が覆われる割合が減るためにさらに氷河の融解が

増す効果,と 三重の効果で氷河質量の減少が進行

することになる.藤 田(2001)が 解説していると

お り,夏 期酒養型氷河における降雪量 と融解量の

差し引きとしての｢質 量の収支｣は,わ ずかな気

温の変化に対 しても極めて大きく変化するのであ

る.前 述 したMeier(1984)やWarrick et al.

(1996)の 予測には,こ のような夏期酒養型氷河

の特性は全 く考慮 されていない.し たがってヒマ

ラヤ地域において温暖化が本当に進行するのなら

ば,こ れらの予測 よりもヒマラヤの氷河ははるか

に急激に縮小することにな り,世 界の海水面上昇

へもさらに重大な影響 を与える可能性が高いので

ある.
一方 ネパ ールや ブー タ ンの ヒ､マラヤ諸国 では

,

大 型氷河の縮小 に伴 う融解水が堰 き止め られてで

きる｢氷 河 湖｣が 各 地 に多 数 存 在 し て い る

(Yamada,1998;Ageta etal.,2000).こ れ ら氷河湖

の多 くは,か つて氷河が拡大,前 進 した時期 に氷

河 によって運搬 されて きた岩屑が つ くっているモ

レーンによって堰 き止め られている.こ のモ レー
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ンが決壊すると,大 規模な洪水が下流域を襲って

莫大な被害 を生 じる可能性がある.山 田(2000)

の解説にあるとお り,こ のような｢氷 河湖決壊洪

水｣と いう災害が近年多発する傾向にあ り,地 域

住民にとって切実な問題 となっている.

氷河は,半 面ではこのような自然災害の要因に

なりうるが,も う半面では乾季 にも安定 した水量

を下流域に供給する貴重な水資源でもある.さ ら

に雪氷面は日射の大半を反射することや,0℃ よ

り高い温度には決してならないことから,地 表面

が雪氷で覆われているといないとでは放射,熱 収

支の環境が大きく異なる.よ って氷河面積の変化

は局地気候へ大 きな影響を与える.

この ようにヒマ ラヤ におけ る氷河の変動 は,海

水面上昇 とい った世 界的な問題か ら地域,局 地 的

な問題 にいたる まで,多 方面 にわ たって重大 な影

響 を及ぼす.で は実際 にヒマ ラヤの氷河 は過去 お

よ び現 在,ど の よ うに変 動 して い るので あろ う

か?ヒ マ ラヤ,カ ラコルム地域の氷河変動 につ

いては既 に山田,白 岩(1995)が,前 世紀以降 の

観 察,観 測記録 お よび1970年 代 ～1990年 代 初頭

の約20年 分 の観測 結果 をもとに,ま とめている.

こ の 山 田,白 岩(1995)の 解 説 以 降,1994～

1999年 の6年 間 にネパ ール･ヒ マ ラヤ を中心 に

実 施 され た研 究 プ ロ ジ ェ ク ト｢CREH(Cryo

sphere Research in the Himalayas)｣に よ って,

新 た に重要 な観測結果が積み重 ね られた.そ こで

本稿 では,主 に1990年 代 に得 られた新 たな観測事

実 や氷河 変動モ デル を用い た研 究成果 を中心 に,

ネ パール･ヒ マ ラヤの近年の氷河変動 につ いて解

説 す る.対 象 とす る氷河変動 の時 間スケール とし

ては,1970年 代 以降の最 大約30年 程度 とする.

ヒマ ラヤの氷河 はその表面形態 か ら2種 類 に分

類 され てい る.す なわち下流部 を厚 い岩屑(デ ブ

リ)に 覆 わ れ た｢D型 氷 河｣(Debris-covered

 type glacier)と,デ ブ リを伴 わない｢C型 氷河｣

(Clean type glacier)で あ る(森 林,1974;

Moribayashi and Higuchi,1977).前 者 のD型 氷

河 は大型 の氷河 に多 く,ネ パ ール･ヒ マ ラヤの氷

河面 積 の大半 を占め てい る.ま た後者 のC型 氷

河 は一般 に小型 の氷河 である.こ の両者の氷河規

模 の違 いか ら,ま たデブ リの存在 が融解 へ大 きな

影響 を及 ぼす ことか ら,同 じ気候 の変化 に対 して

も両者の氷河が反応する速 さや変化する規模に大

きな差異があると考えられてきた.本 稿において

も,便 宜上C型 氷河とD型 氷河に節 を分けて解

説する.ま た具体的な解説に入る前の導入部とし

て,第2節 では氷河変動に関する基本概念や具体

的な観測手法について簡単な説明を行 う.そ して

第5節 には今後のヒマラヤの氷河変動研究におけ

る課題 と展望をまとめる.

2.基 本事項の説明

2.1.氷 河 変動の基本概念

谷氷河に対 して,流 動方向を横断する方向に沿

って氷河を輪切 り状に分割 して考える.分 割され

た各部分において,氷 河の変動 を表面レベルの時

間(t)変 化で表す.表 面 レベルの変化はすなわ

ち氷河の厚さ(氷 厚:h)の 変化と等 しい.氷 河

氷の密度を一定 として連続の式(質 量保存則)か

ら,

(1)

となる.こ こでbは 降雪や融解の差 し引きとして

の質量収支を氷当量で示 し,Wは 氷河表面におけ

る横断幅,Qは 単位時間に氷河横断面を通過する

氷の体積流量,そ してxは 氷河の流動方向の距離

を示す.式(1)は,氷 厚の変化(左 辺)は,質

量収支(右 辺第1項)に 加えて,氷 河の流動が伸

張/圧 縮流であればそれぞれ氷厚を薄 く/厚 くす

る効果(右 辺第2項)を 受けて決まることを示 し

ている.稀 に,氷 厚変化すなわち表面レベルの変

化 と質量収支 とを混同 した議論が見受けられる

が,式(1)右 辺第2項 に表現されている氷河流

動の伸張/圧 縮効果を忘れて しまわないように注

意すべきである.つ まり氷河縮小,表 面低下,氷

河末端位置の後退といった用語は氷河変動(の 一

部)の 表現であるが,融 解,消 耗 といった用語は

あくまで質量収支(の 一部)の 表現でしかなく,

両者の概念の違いに注意を払って頂 きたい.た だ

し式(1)を 氷河全域にわたって積分すれば右辺

第2項 はゼロとなることからも分かるように,氷

河全体での体積変化と氷河全域での質量収支の総

和 とは等 しい.
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2.2.氷 河 変動の観測法

氷河周辺の不動点と考えられる地点に印をつけ

て設置 された測量基点からの測量を,適 当な時間

間隔を挟んで複数回実施 し,そ の結果を比較する

ことで氷河変動量は観測される.特 に氷河表面測

量の測量基点としては,氷 河の側方に形成されて

いるラテラル･モ レーン上に設置されることが多

い.本 来ならば,こ のような氷河表面測量を氷河

全域にわたって複数回実施することで,氷 河全域

にわたる表面 レベルの変化,す なわち氷河体積の

変化 を算出することが最 も望ましい.し か しその

ような詳細な観測には多大の労力と時間を要する

ためヒマラヤの氷河では困難な場合が多い.そ こ

で氷河表面が比較的なめらかなC型 氷河の場合

には,氷 河の中心流線などの代表的な測線に沿っ

た測量から表面レベルの変化を検出する手法が採

用 されている.

さらに簡便な手段 としては,氷 河の末端位置を

測量 してその変化 を調べ る方法 もある.通 常C

型氷河の末端位置は視覚的に明瞭であり,ま た末

端位置の測量は氷河表面上の測量よりも簡単であ

ることが多いため,C型 氷河の末端位置に関する

記録は比較的多 く得 られている.た だし末端位置

の変化は,氷 河上流部での変化が氷河流動による

時間差を伴って流下,伝 搬 してきた結果でしかな

い.つ まり気候の変化によって氷河表面 レベルが

上昇傾向から低下傾向に転 じたとしても,末 端位

置は即座に前進から後退へ転 じるとは限らないの

である.よ ってこの末端位置の変化 については,

あ くまで大まかな氷河の変動傾向を示す一つの指

標としてのみ扱うべきである.
一方D型 氷河の変動量の観測は

,C型 氷河 より

もさらに困難である.な ぜならD型 氷河の末端

部は厚いデブリに覆われていて正確な末端位置が

同定できない場合が多い.そ のうえデブリに覆わ

れた氷河の表面は極めて起伏 に富んでいる.そ の

ため単一の測線における表面レベルの変化を調べ

たとしても,表 面上の凹/凸 部が氷河の流動に伴

って測線を横切れば表面レベルが下降/上 昇 した

ことになってしまう.さ らにD型 氷河は一般 に

大型な氷河であるので,氷 河の上流部から下流部

まで連続 した測量を実施することは難 しい.ま た

従来,D型 氷河は気候変化に対する反応が鈍 く,

変動量が測量の精度に対 して比較的小 さいと考え

られてきた.そ のため,ご く近年に至るまでヒマ

ラヤの氷河変動に関する直接観測 はC型 氷河の

みに限られて,D型 氷河の変動についてはごく最

近になってようや く観測結果が得 られ始めた.D

型氷河の場合の観測方法は,部 分的に詳細な表面

測量を行 うエリアを設定 しそのエリア内の面積平

均としての変化を検出するか,あ るいは氷河を横

断する測線 を多数設定し それらの測線 に沿った変

化を平均化することなどが行われている.つ まり

D型 氷河の表面 レベルの変化量を観測するには,

C型 氷河の場合 よりも面的に広 くカバーした測量

結果から評価する必要があるのである.

3.C型 氷河

3.1.観 測 事実

ネパ ー ル･ヒ マ ラヤのC型 氷 河 にお い て氷 河

表面 レベルの変化が実測 されてい る氷河 は,ネ パ

ール東部 シ ョロン(ソ ル)地 方 のAX010氷 河
,

ネパール中東 部ラ ンタン地 方のヤ ラ氷河,そ して

ネパール中西 部 ヒ ドゥン･バ レー地域の リ ッカ･

サ ンバ氷河の3つ ある.各 地域を 図1に 示す.ま

たAX010氷 河 の位 置 は図2中 に示 してい る.以

下,こ の3氷 河の表面低下の観測結 果 につ いて個

別 に紹 介 した後,そ の他 の氷 河 も含 めて ネパ ー

ル･ヒ マ ラヤで観測 された氷 河末端位置 の変化 に

つ いて まとめる.

図1ネ パ ー ル･ヒ マ ラ ヤ の対 象 氷 河,地 方 の 概 略 図.

実 線 の 四 角 は 各 地 方,破 線 は 図2の 範 囲 を示 す.

ア ル フ ァベ ッ トは 各 氷 河 の 位 置 を 大 ま か に示 し

て い る.

A:AX010氷 河,K:ク ン ブ氷 河,Y:ヤ ラ氷 河,

L:リ ル ン氷 河,R:リ ッカ･サ ンバ氷 河
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3.1.1.AX010氷 河

AX010氷 河 は,ネ パー ル･ヒ マ ラヤ の小 型C

型 氷河 の典型 と して1970年 代 以降最 も頻繁 に観

測が行われて きた氷河である.氷 河の高度は上 端

が5396m,末 端 が5000m前 後 で,長 さは約

1.5kmで あ る.AX010氷 河 とい う名称 はHiguchi

 et al(1978)に よる氷河台帳 で与 え られた コー ド

名である.朝 日(1998)に よ る氷河台帳では新 し

くRS-010と い うコー ド名が与 え られ てい るが,

本 稿ではAX010氷 河 の名称で統 一した.

こ の 氷 河 で は1978,1991,1996,1999年 の4

回,氷 河全域にわたる表面測量が実施された.こ

のうち1996年 までの氷河面 積の縮小 と表面レベ

ルの低下量の分布を図3に 示す.氷 河全域 にわた

って表面が低下 し,そ の結果氷河面積も縮小 して

いる.ま た表面低下量は下流部ほど大きくなって

いる.表1に は1978～1999年 の氷河面積および

体積の縮小速度,そ して氷河全域で平均 した表面

低下 速度をまとめた.た だ し氷河面積の縮小速度

は氷河の側壁の形状が影響するし,体 積の縮小速

度は表面積自 体の縮小が影響 している.よ って

AX010氷 河の縮小傾向をみるには表面低下 速度

図2ネ バ ー ル東 部 ドゥ ド ウ･コ シ川 流 域 〔図1中 の 破 線 範 囲)の 氷 河 台 帳.丸 数 字 で 示 す 氷 河 で は

末端 位置 の 変化 が 観 測 され て お り,表2最 左欄 の 丸数字 と対 応 して い る.

(Higuchl et al.,1978に加筆)
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が 最 も適 当 で あ ろ う.表 面 低 下 速度 は1978～

1991年 に比 べて1991～1996年 に は約1.6倍 に加

速 した が,そ の後1996～1999年 に は1991～

1996年 よ りも小 さ くな ってい る.こ れ は年 々の

変動が 大 きいため と思 われ る.10年 前 後 の時 間

ス ケール で表面低 下 速度 の傾 向 をみ る と,1991

～1999年 の8年 間の平均 値 は1978～1991年 の

平均値 と比較 して約1.4倍 に なっている.従 って

少 な くと も1978年 以 降のAX010氷 河 の縮 小 は,

1990年 代 に入 って加速 した といえる.

3.1.2.ヤ ラ 氷 河

ヤラ氷河 は上端高度5749m,末 端 高度5100m

前 後 で,長 さは約1.5km,氷 河 面積 は約2.5km

2の氷 河で あ る.ヤ ラ氷 河 では1982,1994,1996

年 の3回,氷 河 の流線 にほぼ沿 って測量 が実施 さ

れ た.図4に 表 面 低 下 量 の 高 度 分 布 を示 す.

AX010氷 河 と同様,下 流 部 ほ ど表面低 下 が大 き

い傾向が見 られ る.こ の表面低下量 の高度分布 を

直線近似 して表面低下速度 の面積平均 を求めた と

こ ろ,1982～1994年 に は0.31m/年,1994～

1996年 に は1.05m/年 と な っ た(Fujita et al.,

1998).ヤ ラ氷河 におい て も1990年 代 に入 って氷

河縮小が加速 してい るといえる.

図3AX010氷 河 の面積縮小および表面低下量の分布.

等値線は表面低下量(単 位:m)を 示 す.

(a)1978～1991年 の 変 化.破 線 お よび 実 線 輪

郭 は,そ れ ぞ れ1978年,1991年 に お け る

氷 河 範 囲 を示 す.

(b)1991～1996年 の変 化.破 線 お よび 実線 輪

郭 は,そ れ ぞ れ1991年,1996年 にお け る

氷 河 範 囲 を示 す.上 流 部 に表 面 低 下 量｢～

4.5｣と 記 さ れ た 範 囲 に お い て は,表 面 低

下 量 が 平 均 で 約4.5mと な った.

(Kadota,1997よ り)

表1AX010氷 河 の1978～1999年 の 変 化.表 面 レ ベ

ル 変 化 速 度 は 鉛 直 上 向 き を 正 と して 氷 河 全 域 で

平 均 した.斜 数 字 は1991年10月 ～1999年10月

の 平 均 変化 速 度 を示 す.

(Kadota,1997(一 部改 訂)とFujita et al.,2001a

を も とに作 成) 図4ヤ ラ氷河における1982年 以

降の1994年,お よび1996年

までの表面 レベル変化量の

高度分布.表 面 レベル変化

の負の値は表面低下を示す.

破 線はそれぞれの期間にお

ける変化の近似直線を示す.

(Fujita et al.,1998よ り)
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3.1.3.リ ッ カ･サ ン バ 氷 河

リッカ･サ ンバ氷河 は上 端 高度5985m,末 端

高度5300m前 後,長 さは約6km,氷 河 面積 は約

4.8km<SUP>2の氷 河 で あ る.リ ッ カ･サ ンバ 氷河 で

1974年 と1994年 に 実施 され た 表面測量 か ら,表

面 低下量:の 高 度 分布 が図5の よ うに 得 られて い

る.リ ッカ･サ ンバ氷河 におい て も全域で 表面が

低下 し,氷 河 が縮小 してい るこ とが分か る.特 に

末端部付近での 表面低下 が激 しい.し か し表面低

下量 が下 流 部 ほ ど増 大 す る 傾 向 が 見 ら れ た

AX010氷 河 や ヤ ラ氷河 とは 異 な り,リ ッカ･サ

ンバ氷河では 中流 部の標 高5570m付 近 に表面低

下が相対的に小 さい ところが存在 していた.こ れ

は氷河流動の圧縮 効 果が関係 してい るのか も知れ

ないが,今 の ところ原 因は不 明で あ る.1999年

に この表面低下 が小 さい ところ を再 び測量 した結

果,引 き続 き表面 が低下 している ことは確認 され

て い る(FUjita et al.,2001b).1974-1994年 の

20年 間 の 表 面低下量 を氷 河 全 面 で 平均 す る と

12.6mと な り(Fujita et al,1997),平 均 表 面 低

下速 度 に 換 算 す る と0.63m/年 で あ る.

3.1.4.氷 河 末端位置 の後 退

上記3氷 河 を含め1970年 以 降 に 末端 位置の変

化 が観測 されて いる ネパ ール･ヒ マ ラヤ の21氷

河 につ いて,そ の末端位 置の変化速度 を表2に ま

とめた.こ の うちヤ ラ氷河,リ ッカ･サ ンバ氷河

以 外の19氷 河 は 全 て図2に 位 置 を示 してい る.

ま たホ ング氷河((17))はD型 氷 河 であ るが,そ

の他の20氷 河 は全てC型 氷河であ る.

表2に 示 す通 り,1970年 代 には い くつ かの氷

河 で 末端の 前進 が確 認 され てい たが,1980年 代

に 入 る とヤ ラ氷河 で1982-1987年 に 小 さな前

進,AX030氷 河 で1978-1989年 に 停滞が観測 さ

れ た以 外,軒 並 み 後退 に転 じた.さ らに1990年

代 の観測例は全て 末端位 置の後退 を示 し,か つそ

の後退速 度 は1980年 代 よ り加速 されて いる よう

に見受け られる.

一万

,朝 日(1998)は1992年撮影の航空写真

を もとに,ネ バ ー ル東部の1236個 もの 氷河 の台

帳 を作 成 した.そ して1958年 の 地 形図 に記 され

た氷河範囲 との比較 を行っている.C型 氷河につ

いて1958年 と1992年 の 末端位 置が比較 対照で き

た ものは418個 に上 り,う ち57%の 氷 河で後退,

34%で 停 滞,9%で 前進 とい う結 果 を得 てい る.

こ の結 果か らも,近 年の ネパール･ヒ マ ラヤにお

ける氷河の縮小傾 向は 裏づ け られる.

なおここで川いた末端位置の前進や後退とは,

あくまで観測期間の前後における末端位置を比較

した結果に過 ぎず,対 象期間中一様に前進や後退

をしていたとは限らない.例 えば期間中に前進と

後退を繰 り返 した場合でも,そ の前進副 と後退幅

がほぼ同じであれば｢停 滞」 という結果になるこ

とに注意する必要がある.

3.2.世 界 の山岳氷河 との比較

Meier(1984)は,世 界中の 山岳 氷河 の うちで

50年 以上 にわ たっ て観測が 行わ れて い る氷河 の

デー タを解析 した.各 氷河での年間の降雪量 と融

解 量の絶対値 の平均 値を｢年 間質 量 収 支振幅｣と

して定義 して,長 期 間中における氷 河の 平均縮 小

速 度 との間 に正 の相 関があ るこ とを見 いだ した.

す なわ ち大量 の降雪 と大量の融 解がある氷河ほ ど

近年 の氷河縮小の 程度が 友きい,と い うことであ

図5リ ッ カ･サ ン バ 氷 河 に お け

る,1974～1994年 の 表 面低下量(×印

),1994年 の 中心

流 線 に 沿 っ た 氷 厚(▲ 印),

お よび1974年 の氷 河 面 積(影

部)の 高 度 分 布.

(Fujita et al.,1997よ り)
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る.Meier(1984)は この関 係を も とに して,氷

河縮小の実測 デー タが乏 しい地域 につ いて も｢年

間質量収 支振幅｣を 概算す るこ とによって,世 界

中の 山岳氷河の縮小量 を評価 した.そ してそれを

海水 面上 昇へ の効 果に換算 したのであ る.

このMeicr(1984)の 考 えに従 って,Fujita et

 al.(1997)は 近 年の ヒマラヤでの観測結果 を他の

地域 の 氷河 と比較 した(図6).す る とヒマ ラヤ

の氷河 は,同 程度の｢年間 質量収.支振 幅」 を持 つ

他地域 の氷河 よりも近年の氷河縮 小の程度が大 き

い傾向 を持 つ ことが判明 した.す なわ ち降雪量

,融 解量が ともにさほ ど多 くない にも関わ らず,相

対 的 に大 き く氷河が縮小 して いるのであ る.と い

うこ とは,や は りヒマ ラヤ の氷 河 は今後,Meier

(1984)が 予 測 したよ りも氷河縮 小の 規模 が 大 き

そ うだと予想 されるので ある.温 暖化 に対す る ヒ

マ ラヤ の氷 河 質量 収支 の応 答 につい ては,藤 田

(2001)が 詳 しく解説 しているので,参 照願いたい.

3.3.数 値 実 験

門 田 らに よる一 連の研 究(Kadota and Ageta,

1992;Kadota et al,1993,1997;Kadota,1997)で は,

AX010氷 河 の縮 小 を気候 変化 との 関係 にお いて

考察 して いる.1978年 の 観 測か ら得 られ た夏 期

の気 温,降 水 量 と質 量収 支 との経 験 則(上 田,

1983)を 用 いて,さ らに氷河流動の効果 も考慮 し

た氷河変動モデルによる研究である.ヒ マラヤに

おいて,こ のような質量収支と氷1を河流動の双方を

扱った,氷 河変動に関する数値実験研究はこの

一連の研究が最初の例である.気 候変化 と氷河変動

表2ネ パ ー ル･ヒ マ ラ ヤ にお け る最 近30年 間 の 氷 河 末端 位 置の 変 動.

1年 間 当 た りの平 均 移 動 速 度(m/年)に 換 算 した.符号 の 正 は 末端 の 前進,負 は 末端 の 後 退 を示 す.氷河 末

端上 に複 数 の 測点 を 設 け て い た 場 合 は そ れ らの 平 均値 を小 した.最左 欄 の 丸囲 み 数 字 は,図2中 の 氷 河 の位 置

を 示 す.旧IDは,AX000はYamada et al.(1992)以 降 用 い られ た 仮 称,L110はShiraiwa and Yamada( 1991)

の 氷 河 台 帳.そ の 他 は 全 てHiguchiet al.(1978)の 氷河 台 帳 に よ る コ ー ド名 で あ る.新IDと は,朝(1998)

の 氷 河 台 帳 に よる コー ド名 で あ る.た だ し括 弧 をつ けた 氷 河 は,朝日(1998)で はでは 一の氷河 で は なく隣接

する 氷 河 の 一部 と認 識 して い る.

図6世 界 各 地 域 の 氷 河 に お け る 長 期 間 質量 収 支年

間質量 収 芝振 幅(年間 の 降 雪量 と融 解 冠の 絶 対

値 の平 均値).縦 軸 の 長 期 間質量 収支(1年 当た

り に換 算)は,氷 河 全 域 で の平 均 衣 面 低下 に 等

しい.た だ し縦 軸,横 軸 と も水 当量(w.e.)に 換

算 し て い る.図 中 の ア ル フ ァ ベ ッ トは,A:

AX010氷 河,Y:ヤ ラ氷 河,R:リ ッ カ･サ ンバ

氷河 を 示す.点 線 は,Meier.1984)に よ る回 帰

直 線 を示 す.
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とを結 びつける この ような氷河変動モ デルの構築

のため には,氷 河の質量収支 お よび流動に関 して ,

現 地観測に基づい た各プロセ ス研究の充実が必須

の ものである.そ れ らプロセ ス研究の蓄積や ,ア

イス･レ ー ダに よる氷河基盤地形デー タの取 得 を

もとに して,近 年 ようや く氷河変動モデル を用い

た研究が現実 的に可能 となって きたのである.

門 田 らによる一連の研究成果 を要約する と,ま

ずAX010氷 河 で観 測 され た氷 河縮 小か ら,現 地

の 夏期平均気温 の変化を逆 に推 定 している .す な

わ ち1978年 以 降1989年 まで は平均 と して大 きな

気候 変化は な く,1989～1991年 と1991～1995

年 に はそれ ぞ れ 平均 と して1979～1989年 よ り

も+1.4℃,+0.4℃ だ け温 暖化 してい た と推定

した(Kadota et al.,1997).そ して この推 定結 果

は1995年 夏期 の観 測 によって裏づ け られた.こ

の ような気温変 化 に従 って1978年 以 降 のAX

010氷 河 の縮小 を計 算 した結 果,図7に 示 す とお り,

実 測 され た氷河 縮小 を良好 に再現 で きたの であ

る.さ らにKadota(1997)は1996年 以 降 の｢司氷

河の縮小に関 して,将 来 弄測 も行っている.今 後

1996年 と同 じ気 候 条件が続 く場 合で もAX010氷

河 は縮小を続 け,2060年 に消 滅 して しまう とい

う.一 方0.02℃/年 の割 合で温暖化 が進行す る場

合 には,同 氷 河の 消滅 は2040年 に 早 まる と)予測

した.

次 いでNaito et al.(2001)は,上 記の質量収支

の経験則(上 田,1983)を 同 様 に採 用 した上 で ,

流 動 計算や時間積分法 等に改良 を加 えた氷河変動

モデルを用いて,気 候変化 に対す る夏期涵 養型氷

河 の応答特性 につ いて考察 してい る.夏 期酒養 と

い う ヒマラヤ周 辺 地域 に独特 な 質 量収 支の特 性

が,気 候変化 に対 す る氷河体積 の時間的 な応答 に

お いて,ど の ように反映 されるか を調べたのであ

る.定 常状態 にあ る理想的な夏期涵 養型氷河 を仮

想 して,気 温が突 然 に上昇 した場 合,も しくは降

水量が突然 に減 少 した場合の,氷 河縮小の様子 を

数値実験 として計 算 した.気 温 の上昇幅や降水量

の減少幅は,ネ パー ル･ヒ マラヤ東 部の気象官署

にお ける年平均気温 と年間降水 瞳の年 々変動 の標

準偏 差 を基準 に整 理 している.そ の結果 ネパー

ル･ヒ マラヤ 東部 における最近 の氷河変動 は ,そ

の｢大 きさ｣と｢速 さ｣の 両面 において,降 水量

よりも気温の変化により強 く支配 されているとい

う結論を得ている.さ らに対称的な冬期涵養型氷

河についても同様の数値実験 を行い,そ の比較か

ら夏期涵養型氷河は冬期涵養型氷河よりも,気 温

上昇に対しては速 く,降 水量減少に対 してはやや

遅 く,応 答する特性があることも示 している.

4.D型 氷河

4.1.観 測 事 実

第22節 に述べ た通 り,D型 氷 河 における氷河

変動量 の観測 は困難であ り,実 測例は 未だ数少な

い.ご く最近実測 値が得 られた,ネ パール東部 ク

図7AX010氷 河 の中 心流 線 に沿 っ た 表面 高 度 分 布 と

基盤高度(下実線)の分布.

(a,b)1978年表面高度実測(点線)と,1991年

(a),1995年(b)に お け る 表 面 高 度 の 実 測(実

線)と 計 算結 果(皮 線)を 共 に 示 す.

(c)1995年 の 表 面高度の 実 測(実 線)と,2005年(破線

)と2015年(点線)の 表 面1高度 の計算結果

を共 に示 す.

(Kadota et al.1997よ り)
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ンブ地方のクンブ氷河,お よびネパール中東部ラ

ンタン地方のリルン氷河の2氷 河における表面低

下について紹介する.両 氷河の地域は図1に,ま

たクンブ氷河の位置は図2中 に示 した.

4.1.1.ク ン ブ 氷 河

ク ン ブ氷 河 は,世 界 最 高 峰 エ ベ レス ト

(8848m)の 南面か ら流下 し標高約4900mの 末

端まで約17kmの 長 さを持っている.標 高5400

～6000m付 近には急峻な氷瀑 帯があ り,そ の下

流が｢消 耗域｣(年 間の降雪量よりも融解量の方

が多 く,質 量収支が負である範囲)と なっている.

消耗域の氷河表面は概ねデブリに覆われてお り,

下流ほど徐々にデブリが厚 くなっている.

ク ンブ氷 河消耗域 で は1978年 に4つ のエ リア

が設定 され,そ のエ リア内で詳細 な表面測量が実

施 された(Watanabe et al.,1980).こ れ ら4エ リ

アを1995年 に再 び測 量 した結 果,ク ンブ氷 河消

耗域 にお ける表面低下量 が,図8に 示 す とお り,

17年 間 でほぼ10m内 外 であ るこ とが明 らか にな

った(Kadota et al.,2000).従 来 ほ とん ど融解が

起 こっていない と考 えられ ていた末端近 くのエ リ

アIで も表 面低下 が進 んでい る ことが判 明 した.

そ して消 耗域 の 中流 部の エ リアIIに お いて,相

対的に表面低下が大 きくなっていた.一 方Iwata

 et al(2000)は,こ のエ リアII付 近において氷河

表面の起伏が大 きい範囲が1978～1995年 の間に

上流,下 流の双方向に拡大 していることを明らか

にした.こ の起伏の大きい範囲内においては,氷

壁,水 流,氷 河上湖などが多数存在 している.詳

しくは坂井(2001)の 解説に譲るが,こ れら氷壁

や氷河上湖は氷河の融解 を促進する.Iwata et al.

(2000)が 指摘 した起伏の大 きい範囲は,氷 河の

側壁であるラテラル･モ レーンの頂稜 と氷河表面

レベルとの高度差が最 も大 きくなっている範囲に

一致する.こ のラテラル･モ レーンの頂稜は,モ

レーン形成時の氷河拡大規模を示 している.す な

わちこの範囲では,氷 河が縮小するにつれて融解

を促進する氷壁や氷河上湖が拡大することによっ

て,氷 河縮小がより激 しく進行 している可能性が

考えられるのである.

ク ンブ氷 河消耗 域 の 上流 部(図8中 のエ リア

IV)に お い ては,1999年 に も表面 測量 が実施 さ

れ,1995～1999年 の 間の表面低下速度が約2m/

年 と見積 もられた(門 田 ら,1999).こ の結果 は,

1978～1995年 に比べ て同エ リア にお ける表面低

下が加速傾 向にあるこ とを示 している.

図8ク ンブ氷河消耗域における起伏の激 しい範囲の拡大を示す氷河流動方向断面図(上),表 面 低下量の分布図

(中),お よび氷河横断面の概念図(下).上 図 と中図の横軸は,左 が氷河末端,右 が氷河上流方向に当たる.

(Iwata et al.,2000よ り)
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4.1.2.リ ル ン 氷 河

リル ン氷河 は,標 高7234mの ラ ンタン･リ ル

ン峰東 面の急斜 面 を｢涵 養 域｣(年 間 の降雪量 が

融解量 よ りも多 く,質 量収支が正 である範 囲)と

し,高 度約4440～4100mに デ ブ リに覆 われた消

耗域 を持 つ,全 長約6.5kmの 氷 河 であ る.リ ル

ン氷河 で は1996年 に消耗域 全域 にわ たる詳細 な

表面測 量が 実施 され,同 時 に合計13本 の氷河横

断 ラ イ ン に沿 った 測 量 も行 わ れ た(Aoki and

 Asahi,1998).こ の うち6本 の横 断 ライ ンにつ い

て,1999年 に再 び測 量 を行 って,1996～1999年

の 変化 が調べ られた(内 藤 ら,1999).局 所 的 に

は表面上昇 を示す部分 も見 られたが,こ れ は表面

の凸部が流動 して きた影響 に過 ぎず,全6ラ イ ン

において平均 と しては表面低下が認め られ た.こ

れ ら6ラ イ ンにお ける表面低 下 を平均す るこ とに

よ り,リ ル ン氷河消耗域 にお ける表面低下速度が

お よそ1～1.5m/年 程 度 と算 出された.

このようにクンブ氷河,リ ルン氷河の消耗域で

の表面低下は,と もに第3.1節 で紹介したC型 氷

河に比べて同程度もしくはそれ以上の速さで進行

していることが判明 した.こ の結果は,近 年のD

型氷河の縮小が,従 来考えられていたよりも激 し

く進行 しているということを示している.た だ し

未だ観測例が少ないこと,そ して本来ならばさら

に上流の氷河涵養域 も含めて氷河全域での変化を

考えるべ きであること,に 注意せねばなるまい.

ネパール･ヒ マラヤにおけるD型 氷河の占める

面積 は広大であ り,今 後 さらにD型 氷河の縮小

を注意深 く観測 していく必要があろう.

4.2.人 工衛星データを用いた融解量推定の応用

D型 氷河消耗域(デ ブリ域)の 縮小に関連 して,

近年人工衛星データを用いた融解量の推定法が提

示 されている.す なわちNakawo et al.(1993)お

よびNakawo and Rana(1999)は,人 工衛星の赤

外画像データと同時刻の現地気象観測から,デ ブ

リの持つ熱的抵抗値の分布が求められると述べて

いる.そ してその熱的抵抗値 を氷河表面での熱収

支に勘案することで,気 象データから氷河の融解

量を推定する手法を提唱 したのである.

Rana(1997)は,こ の手法 によって1996年 モ

ンス ー ン期 に お け る リ ル ン氷 河 の 融 解 量 を約

1.2mと 推 定 した.モ ンスー ン期 間外 の融解 も多

少 は 考 え ら れ る の で,年 間 で の 融 解 速 度 は

1.2m/年 以 上 とい うことになる.一 方Naito et al.

(1998)は リル ン氷河消耗 域 におけ る流動観測 と

氷河動力学理論か ら,圧 縮流 に伴 う表面上昇効 果

を平均約0.2m/年 と算 出 した.従 って式(1)に

お いて,第4.1.2節 で 紹介 した リル ン氷河消耗 域

の表面低下速度の実測結果 との関係 は,

(表面低下)=(融 解)―(圧 縮効果)

(1～1.5)=(1.2以 上)―(約0.2)[m/年]

と なる.各 項は個 別に得 られた値であ るが,そ れ

ぞ れ概 ね妥当な算 出であるこ とが推 察で きる.

ク ンブ氷河の消耗域 において も,Nakawo et al.

(1999)が 同 様 の手法 によって融解量 の分布 を推

定 している.た だ しこの融解 量推 定のために使用

した赤外 画像 デー タと気象観測 デー タは,そ れぞ

れ1988年 と1973～1976年 の もの であ って時期

が異なうている.し か しデブ リの熱的抵抗値が急

激 に変化 する ことは考 えづ らいので,こ のこ とは

融解量 の推定結果 に さほ ど大 きな影響 を与 えては

い ないであ ろう.Nakawo et al.(1999)は,さ ら

に2枚 の人工衛星画像 の比較 か ら1987～1993年

の 表面流速 を も算 出 している.そ して圧縮流 に伴

う表面上昇効果 も考慮 した上 で,表 面低下速度 の

分布 を図9の ように推 定 した.こ の表面低下の推

定結果 とKadota et al.(2000)に よ る1978～1995

年 の表面 低下の実測結果 とは,部 分 的な差異 はあ

る もの の,概 ね妥当 な一致 を示 した(図9).な

お この うち最 上流部 のエ リアIVの 表面低 下 につ

いて は,前 述 した 通 り1995～1999年 に は約

2m/年 と観測 され てお り(門 田 ら,1999),Naka-

WO et al.(1999)に よ る推定値 によ り近い もので

あ った.

氷河消耗域における圧縮流に伴 う表面 レベルの

上昇効果 は,前 述の リル ン氷 河の場合 では約

0.2m/年 と小 さなものでしかなかったが,ク ンブ

氷河の場合には図9に みられるとお り,か なり大

きなものである.ク ンブ氷河消耗域の表面 レベル

の変化においては,融 解による表面低下効果の大

半が圧縮流による表面上昇効果に相殺されている

のである.融 解速度はエ リアIII付 近で最大であ

るが,圧 縮効果 も大きいために表面低下速度は小

さく抑えられている.表 面低下速度の極大は,融

解 と圧縮による効果の相殺の結果 として,エ リア
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II付 近 に現れている.

この ように衛星デー タを用いたデブ リ域 の融解

量の推 定 に流動 計 算 を も加 える ことで,今 後D

型 氷河の変動(表 面 レベ ルの変化)を 簡易 に推定

で きる可 能性が開 けた とい える.特 にNakawo et 

al(1999)で は クンブ氷河の表面流 速 も2枚 の衛

星画像か ら算出 してお り,計 算 に使用 した主 要な

現地観測 デー タは気 象要素 と氷厚のみです んでい

る.ヒ マ ラヤの氷河 において多 くの現地観測 を実

施す るには多大な労 力を要するため,現 地観測 に

頼 る比重 を軽減す るこのよ うな手法 は画期的 であ

り,今 後 さらに実川性が高 まるものと考え られる.

4.3.数 値 実験

Naito et al.(2000)は,ク ンブ氷河消耗域 を対

象と した氷河変動 モデルを開発 した.こ のモデル

では,ま ずデブ リのない裸 氷状態 を仮定 して,上

田(1983)に よ るC型 氷 河 に対 す る質量 収支 の

経験則 か ら質量収 支を求めた.こ の 裸氷状態 を仮

定 した質量収 支に対 し,Nakawo et al.(1999)が

推 定 した同 じ地域 の質量収支 を比較 して,そ の比

率 をデブ リの厚 さに よる関数 とした.こ の 関数 は,

デ ブ リが薄い ところでは裸氷 よりも日射 を多 く吸

収す るため に融解 量が増 大するが,デ ブ リがあ る

程度 まで厚 くなる と逆 にデブリによる断熱効 果が

卓越 して融解が抑 えられ るとい う関係 を示す.従

来の実験 か らも知 られてい たこの ようなデ ブリに

よる融解促進/抑 制効 果に加 えて,こ の関数 はデ

ブ リ域 に散在する氷壁や氷河L湖 による融解促進

効果(坂 井,2001)を も経験的 に含んで いると考

えられ る.換 言すれば,こ のモ デルで はデブ リ域

の複雑 な融解過程 を,デ ブ リの厚 さという単一の

変数 によって簡易 に代表 させ ているので ある.そ

して デブ リの厚 さは,氷 河流動 による上 流 部から

の デブ リの運搬 と,融 解 に伴 う氷河 内部 か らの析

出を考慮 して,時 間変化 させて いる.

こ の ようなモデ ルによ り,ク ンブ氷河消耗域 に

おける1978～1999年 の 表面低 下が良好 に再現で

きた(図10).さ らに将 来予 測 として,こ の ま ま

特 に大 きな気候 変化が な くとも氷河縮小 は続 き,

消 耗 域 中流部 に凹部 が 出現,拡 大 して2040年 前

後に氷 河が上下 に分 断する とい う計 算結 果を提示

した.予 測 され た氷 河 分 断地 点 は,Iwata et al.

(2000)が 指 摘 した起伏 の大 きい範 囲 と同 じ位置置

であ る.こ の凹部 に融解水が 貯え られ るな らば,

ク ンブ氷河に も氷河湖 が出現するこ とになる.

た だ しこのモデルは消耗域のみ を計算対 象と し

てお り,最 上流端 におけ る境 界条件 と して,さ ら

図9ク ン ブ氷 河 消 耗域 に お け る融 解 速 度(破 線),圧

縮 流 に伴 う 表 面上 昇効 果(鎖 線),両 者 の 和 で あ

る 表面 低 下 速 度(太 実 線)の 推 定 値 分 布(Naka

wo et al.,1999を も と に作 成).縦 軸 は1年当 た り

の 表 面 レベ ル 変 化 へ の 寄与 に換 算 して示 した.

横 軸 は 図8と方向 を 合 わ せ て,左 が 氷 河末 端,

右 が 氷河上 流 方向 と な る よ う に示 した.× 印 は,

1978～1995年 の 表 面低下(Kadota et al.2000}

を1年 当 た りの 速 さ に換算)し た 値 を 示 す.ロ ー

マ数字(I～IV)は,図8と同 じ1978,1995

年の 詳 細 測量 エ リ ア を小 し,水 平方向 の エ ラー バ

ー は各 エ リ アの 範 囲 を小 して い る .

図10ク ン ブ 氷 河 消 耗 域 にお け る 氷 河 流 動 方 向 に沿 っ

た 断 面 図.横 軸 は 図8と 同 じ く左 が 氷 河 末端 方

向,右 が 氷 河上 流 方向.た だ し原 点 は 図9と も

若干な る.ク ン ブ 氷 河 の 変 動 モ デ ル は 消 耗域

の み を 対 象 と して お り,実 際 の 氷 河 は さ ら に上

流 か ら流 一下して い る こ とに 注 意.○ 印 は1978年

の 表 面測 量,× 印 は1999年 の表 面 測 景 の 結 果 をし

,実 線 は 数 値 計 算 の 初 期 値 と し て 用 い た

1978年 の 氷 河 表 面,破 線 は1999年 の 氷 河 表 面 計

算.結果,点 線 は上 か ら順 に2020,2040,2060年

に お け る 氷 河 表面 の 計算結 果 を示 す.ま た ほ ぼ

水平 とな っ て い る 太実 線 は,Gades et al(2000)

に よ る氷 河 の 基 盤 を示 してい る,

(Naito et al,2000より)
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に上流域から供給 される氷流量を一定と仮定 して

いる.氷 河縮小に伴ってこの流量も減少すること

が予想されるので,よ り長期間の氷河変動を計算

するには難が残っている.今 後氷河全体を計算対

象とするためには,上 流の涵養域における氷厚や

降雪量に関する情報が必要である.

5.お わ りに

ネパール･ヒ マラヤにおける観測の結果,C型

氷河,D型 氷河 ともに近年縮小傾向にあることが

明らかになった.特 に注目すべ き点として,1990

年代の氷河縮小が1970～1980年 代に比べて速 く

進行 していたと考えられる.ま た従来直接観測さ

れていなかったD型 氷河の変動について も,激

しい縮小が実測 されるに至った.さ らに夏期涵養

やデブリの融解に及ぼす効果など,ヒ マラヤに特

有の氷河質量収支特性 を考慮 した氷河変動モデル

が開発 され,数 値実験の面でも研究が発展 しつつ

あることも近年の研究成果として特筆すべきであ

ろう.

最後に,今 後に残 された研究の課題とその展望

についてまとめる.

1)よ り全般的なヒマラヤの氷河変動傾向の把握

ヒマラヤにおいて定量的に氷河変動を議論で き

る氷河のサ ンプル数は未だ少数と言わざるを得

ず,ヒ マラヤ全域でより一般的な傾向を把握する

必要がある.本 稿で紹介した氷河変動の直接観測

例は全て現地測量をもとに行われている.三 角測

量や光波測距を用いた測量など細かい測量法の違

いはあるが,い ずれも点測量を繰 り返すという点

では共通している.し か し観測対象としての氷河

のサ ンプル数を増やすためには,よ り現地測量に

要する時間や労力を軽減する必要がある.そ の一

つの可能性 としては,Yokoyama and Iwata(1980)

やYbkoyama(1984)が 用いたような写真測量技

術の活用が挙げられる.ま た近年発展著 しいリモ

ー ト･セ ンシングの活用は,第4.2節 に紹介 した

D型 氷河の融解量の推定のみならず,よ り広範囲

での氷河変動のモニタリングとしても今後充分 に

検討に値するであろう.

氷河変動の検出には異なる時期の氷河規模の比

較が必要であ り,今 後ヒマラヤ全域にわたる氷河

変動 を議論するために,あ る時期におけるヒマラ

ヤの氷河分布についての正確な把握が不可欠とな

る.ヒ マラヤにおける,詳 細な氷河分布を記載 し

た氷河台帳は未だ部分的な地域についてのみしか

完成しておらず(朝 日,1998;GSI,1999な ど),今

後の氷河変動研究に向けた基礎データとして,ヒ

マラヤ全域 にわたる氷河台帳の整備が強 く待望 さ

れる.

そして今後の具体的な研究課題 としては,特 に

D型 氷河の変動傾向をより詳 しく把握することが

挙げられる.ま たアジア･モ ンスーンによる影響

の大きさの差による,ヒ マラヤの東西地域での氷

河変動傾向の差異 も,興 味深いテーマである.

2)氷 河変動モデルによる研究の充実

ヒマラヤにおける氷河変動の数値実験研究は近

年ようや く本格化 し始めたに過ぎず,今 後さらな

るモデル改良をはじめ,対 象とする氷河,地 域の

拡大や時間スケールの拡張が求められる.特 にD

型氷河の変動モデルを改良するに当たっては,な

によりもD型 氷河の融解 プロセスをさらに解明

する必要がある.坂 井(2001)も 指摘 していると

お り,氷 河変動モデルの改良のためにも,時 間に

伴う氷壁や氷河上湖の形成,発 達/衰 退に関する

プロセス研究の充実が求め られる.

長期間の氷河変動 を考える場合には,氷 河流動

場の変化に関する検討 も必要 となろう.具 体的に

は氷温の変化に伴 う氷河氷の塑性変形の違いや,

氷河底部における水文環境や氷河底堆積物による

流動への影響などである.こ のような氷河の底部

や内部の情報を直接観測することは現状では困難

だが,今 後レーダー観測技術の進展や氷河地質学

からの知見ともあわせた画期的な研究の展開を望

みたい.ま た長期間の氷河変動を数値モデルで再

現する場合の別の問題として,情 報量が乏しいD

型氷河の涵養量や長期 にわたるヒマラヤでの気候

変動に関するデータの取得 も重要である.

このように個々の氷河に対する変動モデルの充

実のためには,各 プロセス研究の充実が何よりも

重要である.一 方,例 えば海水面上昇への影響と

いったグローバルな視点で見ると,個 々の氷河と

いうよりもヒマラヤという地域全体での氷河変動

の傾向を考える必要がある.こ のような目的のた

めには,個 々の氷河に対する詳細なモデル開発に

こだわり過ぎず,別 の次元からのモデル開発を検



雪氷63巻2号(2001) ネパール･ヒ マラヤにおける近年の氷河縮小

219

討することも必要であろう.Meier.(1984)の 世

界の氷河に対す る大胆 とも言える縮小量の算出

は,こ の点において画期的な試みであったといえ

るだろう.た だ し氷河変動 を気候変動に対する応

答として捉 える場合,そ の 「大 きさ」 と 「速さ」

という二つの要素を考慮することが望ましい.氷

河変動の 「大きさ」 という点では,ヒ マラヤにお

ける夏期涵 養や Ｄ型氷河の融解特性 といった,

質量収支の特性が重要であり,一 方 「速さ」とい

う点では,氷 河の流動 プロセスを反映した動的な

応答の遅れが重要である.こ の二つの要素の双方

を考慮 しつつ,ヒ マラヤ地域の氷河変動を評価す

るための,大 胆かつ斬新な発想 による新たなモデ

ル開発が望まれる.
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Recent glacier shrinkage in Nepal Himalayas
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Abstract: Significant glacier shrinkage has generally been observed among Nepal Himalayas in 

recent years. The shrinkage is probably accelerated in the 1990s among the small glaciers. Large 

debris-covered glaciers were also observed to shrink more significantly than expected before . In 
addition to the increasing observations, glacier fluctuation models which can account for the 

characteristics of glaciers in the Nepal Himalayas have gradually been developed , and numerical 
experiments with the models have been performed. New knowledges on the glacier shrinkage 

during about thirty years since the 1970s are introduced as reviews of both the observations and 

the numerical experiments.
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