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新 潟 県柵 口地 区表 層 雪 崩 の 流 動 解 析

福 嶋 祐 介*

要 旨

昭和61年1月26日 に新潟県西頸城郡能生町柵 口地区付近 の権現岳 で表層雪崩 が発生 し,そ の雪崩

が柵 口地区に到達 したため地区の住 民13人 が死亡す る災害 となった.本 研究 は,柵 口地 区で発生 し

た表層雪 崩の シ ミュ レー ションをおこなった もので ある.用 いた モデルは粉雪 型の雪 崩を対象 と し

たもので,積 雪 層か らの雪粒子 の巻 き上げ,沈 降 を考慮 す る現実的 なものである.シ ミュ レー ショ

ンでは,雪 崩 に取 り込 まれる新雪深 をパ ラメー ター と してい る.そ の結果,新 雪深 が小 さい場合 に

は,権 現岳 で発生 した雪煙流 は緩勾配 の区間で減 速 して静止 して しまい柵 口地区 に到達 しない.し

か し,雪 崩災害発生時 に現地 で観測 された程度 の新雪深であれば,権 現岳 の山頂付近 から発生 した

雪崩 は一時50m/sの 流速 に発達 した後,柵 口地 区 を通 過直後 に静止す るとい う結果 を得た.雪 崩

中の雪 の濃度 もかな り大 きく家 屋を破壊 するのに充分 な密度 とな り得る ことが示 された.シ ミュ レ

ー ショ ンによ り粉雪型 の雪崩 の流動特性 と斜面 勾配 とが密接に関連 してい ることが明 らかに された.

1. 序 論

昭和61年1月26日 午後11時 過 ぎ,新 潟県西頸城 郡能生

町柵 ロ地区の権 現岳 で表層雪 崩が発生 し,ふ も との民 家

にまで到達す る災害 となった.こ の表層雪崩でふ も との

民家11棟 が巻 き込まれ,11世 帯36人 が被災 しその 内13人

が死亡 した.表 層雪崩 は,雪 粒子が空気中に浮遊状態で

流動す るものであ り,そ の流動形式か ら雪煙流あ るいは

粉雪雪崩(Powder snow avalanches)と も呼ばれ る.こ

のよ うな表層雪崩は山岳部で高度の高 く傾斜の急な場所

で発生す ることが多 く,流 下速 度 も早いため,観 測が難

しく,発生の予測 が困難 とされ て きた.今 回の災害では,

雪崩に よる家屋 の破壊状況か ら雪崩 の静止地点 が分か っ

てお り,地 形 図,航 空写真等か ら雪崩 の発生地点,流 下

経路もその概略を推定で きる点が注 目され る.

表層雪崩の発生機構,流 動特性は十分に解明 されて い

るとはいえない.大 規模な表層雪崩は,乾 いた,非 粘着

性の雪 質の場合に発生 し,斜 面の傾 斜が急な場所では積

雪層 の雪粒子を巻 き上 げなが ら流下 し,傾 斜が緩い場所

では運んで来た雪を堆積 しなが ら流下 しやが て静止す る

ことになる.今 回の表層雪 崩は,斜 面 の急 な権現岳(標

高1108m)の 山頂 付近 で発生 した もの と推定 され,そ れ

が勾配 の緩い柵 口地区 にまで達 した ものであ る.

粉雪雪崩は,浮 遊 した雪粒子 と空気の混合流体の密度

と周囲の空気の密度 との 差 に よる 重 力 に よって流動す

る.し たが って,温 度差 あるいは塩分量 の差 に よって生

ず る密度流 との類似点が多 く,粉 雪雪崩を対象 と して塩

水を用 いた室内実験を行 ってい る例 が あ る.Hopfinger

and Beghin (1980),Beghin et al.(1981)は,塩 水,あ

るいは,バ リウム と水 との混合水を傾 けた水槽 の上流端

か ら瞬間的に放 出させて作 られ る傾斜 サーマルの流動特

性を詳細に調べてい る.そ の結果,傾 斜 サーマルの形状,

周囲水の連行量 と傾斜角の関係を 明らか に し,鉛 直サ ー

マルの理 論を傾斜サ ーマルに発展 させた解析を行 ってい

る.し か し,粉 雪雪 崩では雪崩全体の雪の量が変化す る

こ とか ら傾斜 サーマルの解析をその まま粉雪雪崩に適用

で きない難点が あ った.福 嶋(1986)は,こ の点を考 慮

した粉雪雪崩 の解析 法を提 案 している.こ の解 析法は,

Beghin et al.(1981)の 斜面 上のサーマルの解析を発 展さ

せた もので,積 雪層か らの雪粒子 の巻 き上 げ と沈 降を考

慮 した質量保存の関係式,乱 れ エネルギーの収支式,連

続式,運 動量保存式 を用いてい る.福 嶋(1986)は,こ

の解 析法を斜面の傾斜角が一定の条件に対 して適用 し,

流下方 向に発 達す る雪 崩 と減衰す る雪崩の発生条件を検

討 した.さ らにこれ までに得 られてい る観測結果 との比

較か ら,こ の解析法が,急 激 に形 成 され,高 速で流下す

る粉雪雪崩の特性を よ く表現 で きるこ とを示 した.し か

し,こ の解析 では,斜 面角が一定であ り,雪 崩 に取 り込

まれ る雪層が十 分に厚 い と仮定 されてい るな ど非現実的

な点 もあ る.現 実 の雪崩 を解 析す るためには これ らの点

を考慮す ることが必要 である と考 え られ る.
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本研究は,先 に発表 した粉雪 雪崩の解析法を用い,能

生町柵 口地 区で発生 した表層雪 崩の シ ミ論 レーシ ョンを

行 った もので ある.シ ミュレー シ ョンでは,雪 崩に取 り

込 まれ る雪層 の厚 さを パ ラメータ ーとしてお り,こ れ と

表 層雪崩の規模 との関 係について考 察 してい る.

2. 能 生町柵 口地区雷崩 災害 の概要

本論文の 目的は,著 者 のモデル(福 嶋,1986)に よ り,

柵 口で発生 した雪崩 を シ ミュレー トで きるかを確認す る

ことで ある。そこで,本 節では,こ の よ うな立場か ら,

柵 口地区雪崩災害 の概要 について述べ る.こ の雪崩災害

の速報 として,新 潟県(1986),新 潟地方気象台(1986),

大学関 係者 の調 査報 書 として小林(1986)が ある。災害

発生 までの気象については西村 ら(1986)に 詳 しい.

シ ミュレー シ ョンを行 ううえで重要な のは,雪 崩発生

地点,流 下経 路静止地点お よび,流 下経路上で の積雪 深

である.粉 雪雪崩の発生に寄与す るのは,乾 いた非粘着

性 の雪であ り,こ の よ うな雪層 の厚 さを推定す るこ とが

重 要であ る.

図1は,災 害 のあった新 潟県西頸城郡 能生 町柵 口地区

付 近の地形 図である・権 現岳は,被 害にあ った柵 口地区

の南西方 向に位置 し,権 現岳山頂 と柵 口地区 との水平距

離は約1800mで ある.図 中斜線で示 した範囲に被災 し

た家屋が あ り,こ の位置まで雪 崩が到達 した ことを示 し

て いる(小林.1986)。 新潟地方気象台の発表(新 潟地方

気 象台,1986)に よる能生町の上能生小学校での積雪深

は,1月20日 には185cmで あ った が,21日 か ら大雪 と

な り25日330cm,26日370cm,27日m朝 には440cmに 達

して いた(測 定 は何れ も午前9時).上 能生小学校は,図

1に 示す よ うに現 場にかな り近いので,雪 崩発生時の現

地 での積雪 深は約4mに は達 していた と推定 で きる.当

時新 潟県地方 には大規模 な寒気が襲来 してお り,能 生町

の海岸部 で測定 した1月26日 の 日最高気温は-0.9℃,

日最低気温は-2.3℃ であ った。柵 口地区及び権現岳一

帯 の気温は これ よ りさ らに低 い と考 え られ るので,1月

21日 以降に新た に降 った雪 は乾 いて お り,非 粘着性であ

った と想像 され る.ま た,雪 崩発 生後に被災地付近 の積

雪 を調ぺた結果に よると,地 表か ら約1.5mの 高 さの所

にザ ラメ雪層があ った こ とが報告 されて お り(和 泉他,

1986),こ の層 よ り下 はかな り堅 いので巻 き上げるのは容

易では ない と考 え られ る.

雪崩 の発生無点,流 下経 路については,推 定す るしか

ない.雪 崩の幅が約200m位 はあ った と推定 されている

こ と,粉 雪雪 崩が斜 面勾配があま り小 さい と発 生 しない

こ と(福 嶋,1986)な どか ら,雪 崩の発生地点 は権現 岳

の山頂 付近,雪 崩の流下経路 は,図1に 示す破 線の範囲

内であ ると推 定され る.一 点鎖線は流下経路 のほぼ中央

図 1 柵 口地区雪崩 災害 の概要
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と思われ る所を示 してい る.図2は 一点鎖線で示 した想

定流下経路に沿 った縦 断図である.こ の図では,縦,横

の縮尺は同一 としている.図 中矢印で急勾配にな ってい

る場所を示 している.権 現岳の山頂 付近か ら標高550m

位にかけては,傾 斜がか な りきついが,標 高500m以 下

になる とか な り傾斜 も緩 くな ってゆき,柵 口地 区に近 づ

くと5。 以下 の傾斜角度 となってい るのがわか る.こ の

区間で も斜面勾配は一様 ではな く,緩 勾配の部分 と急勾

配の部分が繰 り返 されてい ることに注 目してお く.権 現

岳がこのよ うに急峻な山であ ることか ら,柵 口地区に到

達 しない様 な小規模の表層雪崩は,頻 繁に発生 してい る

とい う地区住民 の証言 も報告 されてい る.

3. 粉 雪雪崩の基礎方程式

粉雪雪崩 の特徴 は,底 面を通 して積雪層か ら雪粒 子を

舞い上 げることに よ り,逆 に浮遊 していた雪粒子が沈降

し堆積を生ず ることに よ り,雪 崩全体の雪の総量が変化

することにある.福 嶋(1986)は,こ の ことを考慮 した粉

雪雪崩の基礎 方程式 を提 案 している.粉 雪雪崩の模 式図

を図3に 示す.密 度 ρα の空気 中で二 次元の粉雪雪崩 が

発生す る場合 を考 える.こ の とき,雪 崩 中の空 気の連続

式,雪 の質量保存式,運 動量保存式,乱 れ エネルギー保

存式,雪 崩 の位置に関す る方程式は次の よ うに なる(福

嶋,1986).

(1 ) 

(2 )

(3 )

(4 ) 

(5 )

ここで,Aは 横か ら見た雪崩の断面積,hは 雪崩 の層厚,

あ るいは高 さ,Pbは 底面 の長 さ,Piは 空気 との境界面

の長 さであ る.ま た,tは 時間,σ は雪崩の移動速度,

Cは 雪 の平均 体積濃度,Kは 乱れの レベル,sは 斜面に

沿 った雪崩の位置(斜 距離)で ある.ρ は雪 崩の平均密

度 であ り,雪 粒 子の密度 ρsと雪 粒子の濃度を用いて,

( 6)

と書 き表 され る.こ こで,ρbは,底 面付近 の密度 であ り,

Cbは 底 面付近の濃度であ る.R=(ρs-ρa)/ρ αは空気 中の

雪粒子 の比重 であ り,雪 粒子に空隙がない と考えた場合

(純氷の場合)約710で ある.従 って,雪 の濃度がかな り

小 さくて も ρ》ρα となる可 能性が 高い.こ の ことか ら,

式(3),(4)で は密度流で通常用い られ るブーシネス ク近

似は用いてい ない.式(3),(4)で,α は底面 と境界面に

働 くせん断力 に関 係す る無次 元係数,β は雪崩内での粘

性逸散に関係す る無 次 元 係 数,kvは 付加質量係数であ

る.Ew,Esは,そ れ ぞれ,周 囲の空気を雪崩に取 り込

む連 行係数,底 面の雪を雪崩 に取 り込む連行 係数 である.

前報 では(福 嶋,1986),雪 崩の形状は流下方 向に相似

で ある と仮定 したが,以 下では雪崩の形状は局所的 な傾

斜角 θに よって決ま り流下方 向に変化す ると考え る.横

か ら見た雪崩の断面積をA,底 面 の長 さをPb,空 気 と

の境界面の長 さをPiと す る と,

(7)

こ こで,ξA,ξb,ξiは 形状係数であ る.式(1)か ら式(7)

に含まれ る様 々な形状係数,空 気 と雪粒子 の連行係数の

与 え方 については福嶋(1986)を 参照 されたい.

式(2)の 右辺 で,vsEsPbが 単位時間に底面か ら雪崩 中

に巻 き上 げ られ る雪粒 子の フ ラ ックス の 総 量 で あ り,

VsCbCOSθPbが 単位時間に雪崩か ら底面に落下す る雪粒

図 2 想定流下経路 に沿 った縦断 図

図 3 粉雪型雪崩 のモデル化
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子 の フラックスの総量 であ る.正 味の巻 き上げ,あ るい

は落下 は式(2)の 右辺,す なわち,Vs(Es-Cbcosθ)Pbの

正 負で決ま る.積 雪層について の雪粒子 の連続 の関係か

ら,積 雪層の削 られ る速度 あるいは堆積す る速 度は次式

で求め られ る.

( 8)

ここで,λ は積雪層 の空 隙率 である.た だ し,雪 崩中に

取 り込 まれ る,非 粘着性 の雪 層(以 下,こ れを新雪層厚 と

呼ぶ)が 有 限な場 合には,洗 掘深,す なわち,ηbTerosion

は新雪 層の厚 さを越えない もの とす る.こ こで,Terosion

は,洗 掘 に寄 与す る時間であ り,新 雪層厚 と ηbよ り逆

算される.但 し,Terosionの 最大値は,そ の地点で の雪

崩の通過時間であ る.

雪 崩の シ ミュ レーシ ョンでは,地 形 データを与 え,式

(6)か ら式(7)の 条件 のも とで式(1)か ら式(5)を 時間的に

積分す る.雪 崩 の形状 が流下方 向に変 化す るので,断 面

積 の連続性を満 たす ために未知数をA,C,U,Kと 考

え,雪 崩の層厚(或 は高 さ)hは,そ の都度式(7)か ら逆

算す る.

4. 柵 口地 区雪崩の数値 シミュ レーシ ョン

雪粒子の性質は,時 間 と共 にか な り変化す るのが普通

で ある.従 って,雪 粒子 の直径 を定 める事は難 しいが,雪

崩 の発生時点で の気温 がか な り低か った ことか ら,Ds=

0.15mmと した.雪 粒 子の密度 も様 々に変化す ると考え

られ るが,こ こでは純氷の値を と り,R=710と した.こ

の とき,静 止空気中の雪粒子の落下速度は,Vs=45cm/s

となる.こ の値は雪崩を予測す る上では安全側 の値で あ

る と考 え られ る.数値 シ ミュ レーシ ョンを行 うた めには,

雪 崩の初期層厚hoを 設定す る必要が ある.雪 崩 の初期

高 さhoを 大 き くす るほど,初 期流速v0,初 期濃度c0は

小 さくな るが,hoが あま り小 さい と流 下方向に加速す る

雪崩は存在 しない(福 嶋,1986).こ こでは,初 期高 さの

下限値 に近 い値 としてho=10mと 仮 定 した.抵 抗係数

CD,せ ん断 力に関係す る無次元係数 αの値は,CD=0.02,

α=0.1と した.流 速,濃 度の初期値は権現岳の山頂付近

の傾斜角 を与えた とき,流 下方向に加速す る雪崩 とな る

ような条件を数値的に捜 し,初 期条件 と した.そ の結果,

濃 度はかな り小 さ くて もよいが,流 速が ある程度大 きく

ない と,雪 崩が加速 しない こ とが分か った.こ こでは,

U0=8.4m/s,C0=0.065%を 初期 条件 とした.初 期流

速つ ま り初 期風速が8.4m/sと い うのは,権 現岳では通

常 現れ る値であ ると考 えられ る(西 村 他,1986).HOP-

finger(1983)に よれば,流 れ型雪 崩の流速が10m/sに

な る と粉雪型雪崩 に移 行す る とされてお り,今 回の初期

流速は,ほ ぼ この値に対応 している.い ずれにせ よ,雪

崩の初 期条件 の設定については今後多 くの検討を要す る

問題である.

図4aか ら図4fは,新 雪層厚が十分に大 きく,底 面

か ら雪 の供給 が制約を受けない と仮定 して数値 シ ミュレ

ーシ ョンを行 った結果を図に した ものである.図4aか

ら順に,雪 崩の高 さ,雪 崩の流速,雪 粒子の体積濃度,

相対的な乱れの レベル2K/U2,雪 崩全体に含まれ る雪

の総体積(単 位幅当 り)を水平距離 に対 して示 している.

図4aに は縦断形状 も記 してお り,各 図では急勾配区間

を矢 印で示 し対応 させている.図4bを 見 ると,権 現岳

の急 斜面を流下 した雪崩は,急 激に加速 してお り,始 め

10m/s以 下 だった流速が権現岳のふ もと(x=500m)で

ピークに達 し約50m/sに な っている.そ の後,斜 面勾

配が小 さくな るに従 って減速 し,流 速は一旦,20m/s位

に落 ちるが,x=750m付 近か ら始 まる急勾配の区間で

再 び加速 し,30m/s位 の流速に回復す る.そ の後 も緩 勾

配 の区間で減速,急 勾配の区間(矢 印で示す)で 加速を

繰 り返 しなが ら柵 口地区には,6,7m/s程 度の流速で到

達す る.権 現岳の山頂か ら柵 口地区の外れ(x=1800m)

に到達す る迄の時間は約120秒 であ った.従 って,雪 崩

の発生はかな り急激であ った と言 え よう.雪 崩の高 さは

(図4a),権 現岳の急斜面でかな り急激に増 大 す る が,

x=500mを 過 ぎてか らの 増加はそれ ほ ど大 きくない.

急 勾配 区間で高さの発達率は,僅 か に増 加 して いる.雪

崩の平均濃度は(図4c),急 勾配 の区間 で大 き く,緩 勾

配の区間で小 さくなる.x=1100m付 近で最大 とな り,

14%程 度 となる.こ の位 の濃度であれば,雪 崩を固気

混相流体 としての取 り扱 うこ とには問題 がない と考え ら

れ る.柵 口地区に到達 して も雪 の平均濃 度は約5%で あ

り,底 面付近の濃度は これ よ り大 きい ことか ら,雪 崩は

十分破壊力を持 ってい ると考え られ る.図4dは,雪 崩

内の乱れエ ネルギーを平均流のエネルギ ーで無次 元化 し

た,相 対的な乱れの レベル2K/U2を プロ ッ トした もの

である.相 対的な乱れの レベルは,急 勾配区間 で減 少 し,

緩 勾配区間で増加する.特 に柵 口地区 のす ぐ前面 の緩勾

配区間(x=1700-1800m)で は,相 対的 な乱れ の レベルが

かな り大 きくなってい るのが注 目され る.図4e,図4f

は,雪 崩全体に含まれ る雪の総量,雪 崩に よる洗掘層厚,

堆積層厚を示 した もので ある.新 雪層での空隙率,及 び

堆積後の空隙率についての情報が少 ないのでこれ らの図

は,空 隙を零 とした氷 の体積,層 厚に換 算してい る.雪

崩が権 現岳を流下す る とともに,雪 崩は斜面上 の雪層 を

洗掘 しなが ら巻 き込み,雪 崩 中の雪は急激に増 加す る.

やがて,x=800mを 過 ぎると,緩 勾配の区間では雪を



雪氷 49 巻 1 号 柵口表層雪崩の流動解析 5

堆積し,急 勾配の区間では雪 層を洗掘 しなが ら進 む.x

=1450m,1750m付 近 には,堆 積量 のか な り大 きな ピー

クが見 られる.新 雪層の空隙率を0.95と 仮定 し,x=

1500mま での洗掘 層厚の ピー ク値を新雪 層厚に換算する

と, 340cm, 300cm, 240cm, 330cmで あ った.こ れ ら

の値は,2月20日 以後の上能生小学校の積雪深が255cm

であるこ とを考慮す る と特 に大 きい値 とはいえず,む し

ろ妥当な値 と考 え られ る。

図5aか ら図5fは,新 雪層厚 をパ ラメー ター として

計算 した結果であ る.新 雪層厚は,空 隙を零 とした純氷

の値で示 している.し たが って,積 雪層の空隙率を0.95

とすれば,層 厚0.1cm,0.5cm,1.0cmは,そ れぞれ,

2cm,10cm,20cmの 雪層厚 と等価であ る.図5a,図5d

よ り,雪 崩 の高 さ,相 対的 な乱れ の レベルの変 化は,新

雪層厚 に よって殆 ど変化せず,新 雪層厚 を十分大 きい と

した結果(図4a,4d)と ほぼ同 じにな っている.図5b

を見る と,雪 崩の流速は新雪層厚に よって変化 し,新 雪

層厚が2cmの 場合には,雪 崩は柵 口地区 まで到達せず

x=1800m付 近 で静止に至 ることが分か る.ま た図5c,

図5dを 見 ると,雪 の平均濃度,雪 の総量は新雪層 厚に よ

って大 き く変 化 しているのが分か る.新 雪 層厚を10cm

程 度 とす る と雪 の濃度は1%前 後で変動 してお り,最 大

a. 雪 崩の高 さの下流方 向変化

b. 雪 崩の速度 の流下方向変化

c. 雪粒子濃度 の流下方 向変化

d. 相対的な乱 れの レベルの流下方 向変 化

e. 雪 崩中の雪 の総量 の流下方 向変化

(縦軸は純氷 の体積 に換算 した値)

f. 雪 崩に よる洗 掘量 と堆積量

(縦軸 は純氷 の体 積に換算 した値)

図 4 柵 口地 区雪崩 の シ ミュ レー ション結果(新 雪深が十分大 きい場合)
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で も1.5%で あ る.新 雪層厚を1cmと す ると最大濃度

で0.5%に も達 しな い.こ の 計 算 で は,何 れの場合 も

"雪崩"と 呼 んで い る が
,雪 の濃度がある程度 よ り小 さ

けれぽ破壊力を持た ない ので雪崩 とは認識 され ない と考

え るのが適 当であろ う.新 雪層厚を20cmと した とき,

柵 口地区に到達 した時点(x=1800m)で の雪 の濃度 は約

2%で あ る.こ れを式(6)に よ り密度 に換 算す る と ρ/ρa

=15.2と な り,水 の密度 の約1.8%で ある(但 し,空

気の密度を ρa=0.00129/cm3と した).雪 崩に よる破壊

力は密度だけでは決 まらないが,柵 口地 区の家屋破壊状

況か ら見 て,こ れ よ りは大 きな密度で あった と推察 され

る.従 って,新 雪層厚 が20cm程 度では柵 口地区に被害

を与 える様 な雪 崩は発生 しない と推定 され る.逆 に,権

現岳 では地 吹雪状 の小規模な雪崩が頻繁に発生 している

と予想 され,そ れ に よって大規模な雪崩の発生が防止さ

れてい ると考え られ る.図5fは,雪 崩に よる洗掘 と堆

積を示 した もので あるが,x=1300m迄 は,殆 どの区間

で与え られた洗掘限界(順 に,氷 換 算で0.1cm,0,5cm,

1.0cm)に 達 してい る.堆 積は,x=1400m付 近 とx=

1900m付 近 の二箇所 で生 じてお り,そ れ 以前では堆積を

生 じていない.こ の点は 図4fの 結果 と異 なるが,図4f

ではか な り大量の雪を輸送 しているので輸送能力の限界

a. 雪崩 の高 さの流下 方向変化

b. 雪 崩の速度 の流下方 向変化

c. 雪 粒子濃度 の流下方 向変化

d. 相対的な乱れの レベルの流下方 向変化

e. 雪崩中の雪 の総量 の流下方 向変 化

(縦軸は純氷の体積 に換算 した値)

f. 雪崩 による洗掘量 と堆積量

(縦軸は純氷 の体積に換算 した借)

図 5 柵 口地区雪崩の シミュ レー ション結果(新 雪深が有限な場合)
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に近 くな ってお り,少 しで も緩 勾配にな ると堆積を生 じ

ているもの と考 え られ る.前 野,西 村(1986)は,流 体モ

デル,剛 体モデルに より,柵 口雪 崩の数値計算を行な っ

ている.彼 らのモデルでは,縦 断形状 を単純 化 してい る

点,雪 層か らの雪粒 子の取 り込 みが考慮 されていない点

に難がある.し か しなが ら,権 現岳のふ もとであ らわれ

る最大速度は(特 に剛体モデルに於て)著 者の結果 とほ

ぼ一致 してい る.

5. 結 論

新潟県西頸城郡能生町柵 口地区で発生 した表層雪崩 の

数値 シ ミュ レーシ ョンをお こな った.シ ミュ レーシ ョン

では,雪 崩に巻 き込 まれ る雪層の層厚が十分厚い場合 と

層厚を変化 させた場合の結果を求めてい る.そ の結果,

本モデルに よ り,柵 口地区雪崩の流動特性を適切 に表現

で きることが示 された.す なわ ち,権 現岳 の地形 データ

を用 いた数値計算の結果,こ の付近は表層雪崩が発生 し

やすい急峻な地形であ ること,2mを 越 える新雪層 の存

在が主た る原因 とな って,柵 口地 区の雪崩 災害 を もた ら

したこ とを 明らか に した.

以上 のよ うに本研究 によ り,こ れ まで数値的 に予測す

ることの難 しか った粉雪型 の表層雪 崩の予測を行 うこと

が可能 とな った.し か し,本 モデルが二次元 を対 象 とし

ているこ と,モ デルに含 まれ る雪 の連行 係数,底 面濃 度

と平均 濃度の比等の妥当性 につ いては,今 後 も検 討す る

必要がある。
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Fluid Dynamical Analysis of Powder Snow Avalanches

at Maseguchi in Niigata

Yusuke FUKUSHIMA

 Department of Civil Engineering, Technological University

 of Nagaoka, Nagaoka, Niigata

 Abstract: The large scale powder snow avalanche which occurred at Maseguchi, Niigata, is 

simulated by a fluid dynamical model, which uses the conservation equations of air, snow 

particles, momentum of avalanches, and kinetic energy of turbulence. The powder snow 

avalanche was generated on the steep slope of Mt. Gongendake located near Maseguchi, where 

thirteen people were killed at 11:00 pm on 26th January 1986. Horizontal distance between 

Maseguchi and the summit of Mt. Gongendake is about 1800 m and the steepest angle of the 

slope of Mt. Congendake is about  50•‹.

   The depth of the newly fallen snow layer is considered in the model as an important 

parameter. As the depth of the newly fallen snow layer grows, the concentration of snow 
particles in the avalanches increases and the speed of the avalanches rises. It is concluded that 
a depth of newly fallen snow layer of over 2 m, which value is almost the same value as was 
observed at Maseguchi just after the avalanche, is needed to form the storng powder snow 
avalanche which was able to reach Maseguchi.

(1986年3月22日 受 付,1986年7月28日 改 稿 受 付,1986年8月13日 受理)


