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菅平高原における積雪層構造の年々変動と 

冬季天候パターンとの関係 

浪 間 洋 介 1，上 野 健 一 2＊ 

要  旨 

 長野県菅平高原での 15冬季分の積雪断面観測結果に基づき，天候パターンの年々変動が積雪構造に
与える影響を明らかにした．2 月中旬の積雪深は根雪開始以降の積算降水量と有意な相関を示した．積
雪深に占めるざらめ雪層の割合や氷板形成には年々変動が大きく，根雪開始以降の平均気温や積雪上
の降雨（ROS）の発生頻度と有意な相関が見られた．アメダスデータから主要な雪層の形成期日を推
定すると，氷板やざらめ雪層の発生の多くが ROS を伴う低気圧性の降水イベントであった．1991/92

年以降の 31 冬季をサンプルに，12～3 月の月単位の気温・降水量・最大積雪深と根雪開始・終了日
を変数とし，天候・積雪季節内変化パターンを因子分析により 5 つ抽出した．3 月の気温と根雪終了
日の変動傾向を示すパターンは温暖・早期化する変化傾向を示し，1 月が高温で ROS が多発するパ
ターンは 10 年程度の周期性を示した．さらに，SNOWPACK 積雪モデルを利用して，15 冬季の積雪
プロファイルをシミュレーションしたうえで観測値と比較した．その結果，モデルは ROS の発生日
にざらめ雪層を形成し，断面観測によるざらめ率の年々変動も概ね再現する事を示した． 
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1． はじめに 

 日本列島は世界でも有数の豪雪地帯であり，温
暖化に伴う積雪期間の長さや河川流量の変化およ
び極端な降雪の増加が指摘されている（井上ら， 
2001; Hosaka et al., 2005; Kawase et al., 2020）．本
州における積雪研究では，日本海側の冬季モン
スーンによる暖地積雪域や南岸低気圧通過に伴い
太平洋側で生じる大雪が注目されてきた（荒木・
中井，2019; Steenburgh and Nakai, 2020）．しかし，
冬季モンスーンにより生じる天気界（須田・上野，
2014）より南でも積雪は広範囲で発生し，このよ

うな内陸の山岳域における積雪水量の年々変動は
沿岸都市域に対する水資源・観光資源や中山間地
域における人間活動に多様な影響を及ぼしている．
例えば，2014 年 2 月に発生した南岸低気圧に伴
う大雪は内陸域でも記録的な積雪深増加と農林業
被害・物流障害を引き起こした（荒木・中井， 
2019）．また，2019/20 年の暖冬は多くのスキー
場が営業期間の短縮を余儀なくされるほどの少雪
をもたらした． 

 Ikeda et al.（2009）は日本アルプスにおける積雪
環境が北米のような大陸性気候と海洋性気候の両
者の特徴を併せ持つ事を指摘している．Chen et al.

（2015）や Ma et al.（2020）は積雪日数の変化や
積雪面積の冬季内の遷移を “snow cover phenology

（積雪フェノロジー）” という用語で表現している
が，内陸山岳域における積雪域は標高や地形によ
り複雑に入り組み，積雪フェノロジーを点観測か
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ら把握する事は難しい．そこで，客観解析による
気象データと積雪数値モデルを組み合わせ，全国
規模で積雪水量の時空間分布を推定する研究も進
められている（Niwano et al., 2022）．しかし，こ
れらのシミュレーション結果を検証できる積雪水
量やそれを司る積雪構造の内陸山岳域における観
測値は少ない．そのため，雪氷化学的手法による
山岳域での冬季降水量の算定も試みられている
（鈴木，2018）．また，Ueno（2023）は本州におけ
る数少ない高標高アメダス積雪深観測データを用
いて，根雪期間の年々変動が初冬の降水環境や消
雪期の気温変動に左右されることを指摘している． 

 長期に蓄積された点観測データは任意の地域に
おける積雪環境の変化を把握するための有用な知
見を提供してくれる．中井（2015）は冬季最大積
雪深に関する全国規模の発現傾向から多雪・少雪
の年々変動を論じている．高所における積雪観測
データも気象復元や数値モデルの検証にとって貴
重である．富山県立山連峰の室堂平（2450 m）で
は深層積雪断面観測が継続され，積雪層に含まれ
る化学成分の起源や雪層の標高依存性に影響を及
ぼす気象条件などが明らかにされている（長田ら，
2000；Kawase et al., 2018）．長野県乗鞍高原（1590 

m）でも雪面熱収支観測が長期に継続され，短波
放射量の増減が積雪融解の年々変動に影響を及ぼ
している事が指摘されている（西村ほか， 2019）．
中央アルプスの標高 1300 m～2700 m 帯では若林
ら（2007）が標高に応じた雪質の遷移や積雪水量
が極端に多い（少ない）年の特徴を明らかにして
いる．Harada et al.（2018）は中央アルプス・将

基頭山北東斜面に沿った積雪層を構成する雪質の
標高依存性を明らかにしている．一般に，菅平高
原を含む中部山岳域北域は，北海道西部と並んで
厳冬季に積雪全層がほぼ 0 ℃以下の乾き雪地域で
あるとされてきた（石坂，2008）．しかし，厳冬
季に生じた積雪上の降雨（Rain on Snow，通称
ROS）が本州山間部で積雪底面流出を引き起こす
事例も報告されている（Whitaker and Sugiyama, 

2005）．温度勾配過程により形成されるしもざら
め雪層は弱層として雪崩発生の原因ともなり（北
海道雪崩事故防止研究会，2002），その発現がど
のような天候に影響を受けやすいかも関心事であ
る．しかし，本州における山岳域の積雪構造を継
続して観測している拠点は限られ，気候変化や天
候の年々変動が雪面熱・水収支を介して積雪構造
をどのように変化させるかに関する知見は乏しい． 

 長野県菅平高原は日本海沿岸から直線距離で約
70 km内陸に位置する標高 1300 m付近に広がる高
原で（図 1a），冬季は乾き雪が卓越するスキー場
としてリクリエーションや高所スポーツトレーニ
ングが盛んな地域である．菅平高原内には気象庁
AMeDAS 観測地点（以後，菅平アメダス）が設
置されており，積雪深を観測している AMeDAS

観測地点としては，奥日光（標高 1292 m）に次い
で本州で 2 番目の高標高地点（標高 1253 m）で
ある．菅平アメダスが記録する冬季（12 月～2 月） 
の平均最深積雪深（74 cm）は札幌と同程度で， 
平均気温（－4.9 ℃）は札幌より 2.7 ℃低い．両
地点の平均日最高気温はほぼ同じであるにも関わ
らず，平均日最低気温は 6 ℃も菅平の方が低い事

 

図 1 a）本州中部と菅平高原（黒丸），b）高原内周辺の地形とアメダス（黒丸）・菅平実験所（×印）の位置，
c）ススキ草原における観測風景（2023年 2月 13日撮影）． 
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から，小盆地内に位置する菅平アメダスでは特に
夜間の冷気層形成（鳥谷，1985）が気温に影響を
与えている事が伺える．菅平では冬季モンスーン
による降雪のみならず低気圧通過時にも降雪・降
雨が生じ，例えば 2014年 2月 16日の南岸低気圧
通過時に生じた 152 cm の積雪が歴代最深記録と
して残されている． 

 菅平アメダスの 2.5 km 東南東の根子岳斜面に
筑波大学山岳科学センター・菅平実験所（以下， 
実験所，標高 1320 m）が立地し（図 1b），冬季に
卓越する積雪を利用した研究・実習が長期にわ
たって実施されてきた（上野・川瀬，2020）．実
験所で観測される積雪層位には観測日までの冬季
天候変化の履歴が大局的に残されており，冬季間
に寒冷地特有のこしもざらめ雪や乾き雪の再配分
が卓越する事も報告されている（Yasunari and Ueno, 

1987; Ueno et al., 2007）．一方で，厳冬季にも低気
圧通過時に ROS が頻発し，特異的な凹型の積雪
深変動が発生する事も明らかになっている（佐藤
ら，2012; 上野ら，2010）．しかし，積雪層構造
の年による違いがどのような冬季天候パターンに
より特徴付けられているのかを系統的に明らかに
する研究は実施されてこなかった．ROS が春先
の融雪出水を引き起こすことに関する研究は多い
が（石井，2012），MacDonald and Hoffman（1995）
が指摘する，初冬から厳冬季にかけた mid-winter-

rain-on-snow の発現が，山岳域の積雪構造の年に
よる違いにどの程度影響を及ぼしているかも不明
な点が多い． 

 そこで，本研究では，2月に実施されてきた 15

年分の積雪断面観測データを分析し，これらから
特定される積雪層構造の年々変動が，菅平アメダ
スデータから推定される冬季中（12月～3月）の
どのような天候変化に依存していたかを明らかに
した（3 章）．寒冷地の積雪構造は，根雪開始か
ら観測日までの気象の季節内変化に伴う変態過程
を残していると考えられる．そこで，より長期
（31 冬季）の根雪期間における季節内での天候の
推移と積雪状態の変異のパターンを，因子分析を
用いて特定し，断面観測結果との整合性を議論し
た（4 章）．さらに，数値モデルを用いて断面観
測で得られたざらめ雪層の形成と ROS の影響を
検証した（5章）． 

2． 研究手法 

2. 1 積雪断面観測 

 菅平実験所は根子岳南西斜面に位置し（図 1b，
×印），森林・果樹園・ススキ草原などが敷地内
に混在している．積雪断面観測は 2007/08 年冬季
から 6 ha の面積を有するススキ草原中央部で毎
年実施されてきた（図 1c）．菅平高原における積
雪は根子岳斜面に沿って北西から吹き込む冬季季
節風により再分配され，実験所内でも樹木密度の
影響を受けて積雪深が不均一に分布する（Ueno 

et al., 2007）．ススキ草原は周辺が森林で囲まれ比
較的地上風が弱く，その中でも森林周辺での吹き
溜まりの影響を受けにくい箇所で積雪断面観測を
実施している．断面観測日とその回数は年により
様々であるが，2007/08年～2021/22年の 2月中旬
に定期的に実施した 15 年分のデータと，2012/13

年および 2021/22 年の冬季中に複数回実施した
データを解析に使用した． 

 積雪断面観測で測定した項目は，全層に関する
積雪深，積算水量，層判定と，鉛直 5～10 cm 間
隔の温度，密度，粒径，および雪質である．層構
造は全層に対する目視（色合い）および触感（場
合によっては着色）により判定しているが，観測
者が必ずしも同一でないため，判定基準には多少
のばらつきがある．雪質は日本雪氷学会（1998）
の定義に準拠して判別しており，同じ雪質でも層
の境界が認められれば記録した．含水率は測定し
ていないため，ざらめ雪が濡れているか乾いてい
るかは判定していない．同じ年で複数回の観測を
実施する場合，掘削地点はなるべく季節風に対し
て風上側に進行し，過去の掘削の影響がない場所
を選定した．ススキ草原内の積雪は縁辺部を除い
て同様の断面構造を示すことが確認されており
（上野・川瀬，2020），積雪層位にみられる年々変
化にはススキ草原内での観測地点の年による違い
はほとんど含まれていないと考えた． 

2. 2 気象データと因子分析 

 積雪断面観測データと対比するための 2007 年
12月～2022年 3月まで（15冬季分）の気象デー
タと，より長期間で冬季中の天候パターンを分析
するための 1991 年 12 月～2022 年 3 月まで（31

冬季分）の気象データを準備した．1980 年台後
半に生じているレジームシフトに伴う昇温（伊
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藤・上野，2016）を考慮し，1990 年以前は対象
期間に含めなかった．長期の気象データに関して
は，均一なデータが同一地点で観測されている菅
平アメダスの時間データを使用した．実験所の実
験棟脇には通風式シェルターが設置されており， 
気温観測（時間値）が実施されている．並行して，
ススキ草原でも 2018/19 年以降に Onset 社の自動
気象観測システム（Automatic Weather Station; 

AWS）および KIPP&ZONEN社製の 4成分放射計
を設置し（図 1c），これらで取得したデータは 5

章のシミュレーション研究にて使用した． 

 菅平アメダスは小盆地底に位置し，頻発する冷
気湖の影響で実験所より夜間に低温となることが
知られている（Kusunoki and Ueno, 2022）．実際， 
冬季の最大積雪深が平年値に近い 2020/21 年冬季
の実験所・通風式気温計の値はアメダスに比べて
0.5 度高かった．また，冬季降水量も菅平アメダ
スより実験所の方が多く見積もられ，その要因と
して季節風に伴う雪雲が実験所より西に位置する
盆地へ侵入しやすい事や，地上風速が盆地内では
弱い事による雨量計捕捉率の違いなどが想定され
ている（Ueno, 2023）．一方で，相対的な冬季気
温の年々変動は実験所と同様と考えられるため， 
3 章における長期統計解析では積雪深データと同
地点の菅平アメダスの気温を使用した． 

 積雪断面構造は，積雪が堆積を開始した以降の
天候の影響をうけて，雪粒子が変態した結果を示
している．また，雪の再配分や融雪・昇華などに
よって積雪断面構造が消失する場合もあるが，冬
季の天候の履歴を大局的に読み取る事が可能と考
えられる．そこで，3 章における積雪構造に関わ
る気象解析では月単位ではなく根雪期間内におけ
る天候変化に注目し解析を進めた．根雪期間を気
象庁は長期積雪期間と称してその定義（日最大積
雪深から判定する 30 日以上の積雪の継続，およ
びその前後での連続性に関する規定）を示してい
る．Ueno（2023）はこの定義に準じて根雪期間
を決定し，月単位で平均した地上気温の年々変動
が根雪期間の長短と有意な関係にあることから，
地上気温がアルベドフィードバックの影響を強く
受けている事を指摘している．本研究では，菅平
アメダスの時間単位の積雪深を使って同様の定義
により根雪の開始・終了日を判定し，解析に使用

している．根雪の開始・終了日は 1月 1日を基準
とした日数（Day of year; DOY）で取り扱い，
Ueno（2023）で使用した根雪開始・終了日と概
ね一致する事を確認している． 

 2 月の積雪層構造は初冬（12 月～1 月）の天候
履歴を反映している．従って，各冬季を単純に暖
冬・寒冬とひとくくりで定義すると積雪層構造の
年による違いを説明する事ができない．そこで，
4章の天候・積雪変化パターンの抽出では，12月
～3 月にかけた季節内の天候変化と積雪状態の推
移をまとめて指標化する統計的解析を試みた．具
体的には，気象変数として同期間の各月における
平均気温・積算降水量（2 変数）を，積雪変数と
して各月の平均最大積雪深（4 変数）と根雪開始
日・終了日（2 変数）を採用し，計 14 変数の 31

冬季分のサンプルで因子分析を行うことで，共通
因子を 5 つ抽出した．因子分析は Python（バー
ジョン 3.10.4）のライブラリ scikit-learn（バー
ジョン 1.1.1）および factor_analyzer（バージョン
0.4.0）を用いた．因子抽出には最小二乗法を採用
し，斜交回転であるプロマックス回転を適用した．
抽出する因子数の決定には Kaiser-Guttman 基準
（Kaiser, 1960; Guttman, 1954），スクリー基準
（Cattell, 1966）の積算寄与率を複合的に見て，積
算寄与率が 8割を超える因子数 5を採用した． 

2. 3 積雪シミュレーション 

 季節進行を考慮した天候・積雪状態のパターン
を因子分析により抽出することは可能であるが． 
一方で，前節に示したように積雪断面の観測から
は定性的な堆積履歴しか推定する事ができない． 
そこで，積雪構造の季節内変化傾向を数値シミュ
レーションにより推定した．使用したモデルは， 
スイス雪・雪崩研究所が開発した 1次元積雪多層
モデル・SNOWPACK（Ver. 3.60, Lehning et al., 

1999; Bartelt and Lehning, 2002）で，入力値のプリ
プロセッサとしてMeteoIO（Ver. 2.9）を搭載して
いる．日本でも SNOWPACK は雪崩予測や屋根
雪おろしの警報など応用研究で利用されている
（Nishimura et al., 2005; Hirashima et al., 2020）．モ
デルは降水イベント毎に生じる任意の厚さを持つ
積雪層毎に層厚を計算し，積雪深はそれらの積算
とすることで，形成された積雪層の時間経過に伴
う雪質変化を再現している．球形度，樹枝状度， 
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粒径，結合半径の 4つのパラメータを計算するこ
とで，粒子形状を加味した雪質変化が計算できる
特徴を持つ．本研究では，1 時間間隔で出力され
る粒子形状コードをモデルによる積雪構造の代表
データとして扱う．本研究で観測した積雪の雪質
は日本雪氷学会（1998）の定義に準拠して判別し
ているが，SNOWPACK では国際分類（Fierz et 

al., 2009）に基づいて出力されるため，それぞれ
のシンボルが共通するものを同じ雪質粒子を指す
ものとして比較を行った．今回は積雪深の再現を
目的としないため，菅平アメダスで測定された積
雪深も入力し，モデル内にて積雪深が観測値と合
うように調整が行われている．Hirashima et al.

（2010）は湿雪の積雪構造変化を正確に予測する
ため，吸引作用と不飽和透水係数を取り入れた雪
中の水分輸送モデルを開発しており，“NIED” と
いうパラメータ設定で稼働するように SNOW-

PACK に内蔵されている．本研究では ALBEDO_ 

MODEL,HN_DENSITY_PARAMETERIZATION,M

ETAMORPHISM_MODEL,STRENGTH_MODEL,W

ATERTRANSPORTMODEL_SNOW のスキームを
“NIED” に設定し，計算時間間隔は 15 分とした．
これらも含めた各種パラメータ設定を表 1にまと
める．モデルは気温，相対湿度，風速，下向き短
波放射，上向き短波放射，下向き長波放射，表面
温度，降水量，地温を入力データとして必要とす
るが，その詳細は 5章にて説明する． 

3． 積雪断面構造の年々変動 

3. 1 積雪構造の比較 

 図 2 に実験所・ススキ草原で観測された 15 冬
季分の積雪の雪質プロファイルを示す．各プロ
ファイルの上端には観測日が付記されており，い
ずれも平年値で積雪深が最も多くなる 2月中に観
測されている．菅平アメダスの 2月の積雪深平年
値は 80 cm であるが，これらのプロファイルの平
均値は 67 cm であった．Ueno（2023）は実験所
の降水量が菅平アメダスでの値より少ない事を指
摘しており，この結果は観測と整合するように見
える．ところが，図 2の全プロファイルの積雪水
量を平均すると 201 mm となり，各年で根雪開始
日以降にアメダスで観測された積算降水量の平均
値（154 mm）に比べて 3 割ほど多く堆積してい

る事になる．積雪深計で積雪深の増加が見られる
にも関わらず，降水量が 0.5 mm 未満で雨量計で
は降水を観測できていない時間については，降水
量に対する捕捉率を用いて補正することができな
い．Ueno（2023）は気温と風速を使った簡易的
な計算により，菅平アメダス雨量計の捕捉損失率
は 2 割程度と試算している．新雪の密度を
100 kgm－3 と仮定して計算すると，雨量計に記録
されない水量が積算降水量の 1割程度を占める事
を示している．これらの降水量観測に内在する過
小評価により積算降水量より全層積雪水量が多く
なり，全層積雪水量の方が厳冬季にかけた菅平高
原における実際の総降水量を反映していると考え
られる．ただし，積雪深が 40 cm 以下であった
2009,2020 年は積雪水量の方が積算降水量の 7～8

割と少なく，両年は初冬から融雪に伴う積雪から
の排水が生じていたことが想定される．これは，
冬季前半で融雪出水が進んだ特異年には，春先の
積雪水量も平年に比べて大幅に減少している可能
性を示唆している． 

 次に積雪構造を見ると，概ね上部に新雪・しま
り雪，下部にざらめ雪となる傾向がある．しかし，
構造そのものは年により大きくばらついており，ざ
らめ雪層の割合に増加や減少の傾向は見られない．
積雪深が少なかった 2009 年はしまり雪や新雪が

表 1 SNOWPACKのパラメータに関する設定値． 
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混在し，4 月上旬まで積雪が残り，根雪期間が極
端に短い年では無かった．一方，同様に積雪深が
少なかった 2020年は記録的な暖冬で（Kuramochi 

et al., 2021），2月中旬で既に全層がざらめ雪化し，
3 月中旬には根雪が終了した唯一の年となる．積
雪深が 80 cm 以上となった年は 2015, 2017,2022

年であるが，これらの年はざらめ雪層の割合が小 

さい年であるとは言えない．つまり，2 月の積雪
深の多少からは積雪内部の融解変態を推定する事
ができない．積雪中の強い温度勾配により形成さ
れるこしもざらめ雪・しもざらめ雪層は地面付近
および氷板の直下で出現しやすい傾向が見られ， 
毎年出現するわけではなかった．ただし，地表近
傍の層に関しては微地形や植生の影響を受けてざ
らめ雪層と混在している場合も多く，観測点周辺
の微地形も考えると年による有無の要因は特定で
きない． 

3. 2 冬季中の天候と積雪構造の関係 

 2 月に観測された積雪構造に対する冬季の天候
の影響をより定量的に分析するために，アメダス
データにより算定された根雪開始・終了 DOY，
根雪開始日から断面観測日までの平均気温・積算
降水量・ROS 発生回数，断面観測により特定さ
れた積雪深・層数・ざらめ率の相関関係を調べた．
ここで，層数とは図 2中のプロファイルで横線で

区分された層の数を示し，氷板も 1つの層として
扱っている．ざらめ率は河島ら（1987）が日本海
側平地部の積雪環境を表す重要なパラメータとし
て提唱しており，今回は積雪深に占める氷板とざ
らめ雪層を加算した厚さの割合とした． 

 図 3 に上記パラメータ間の相関係数を示す（t

検定で有意な関係は着色している）．この図から，

 

図 3 気象・積雪パラメータ間の相関係数． 
黒（灰色）の着色は t 検定で 1 %（5 %）で有
意である事を示す． 

 

 

図 2 ススキ草原での積雪断面観測から得られた 2月中旬の雪質プロファイル． 
プロファイル横の月／日は凡例 1）～3）に相当する期日． 
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まず平均気温が高いほどざらめ率が増加し，同時
に ROS の発生頻度とも強い相関がみられた．河
島ら（1987）は日本海沿岸で 2月中旬のざらめ率
と 1月の平均気温に有意な相関関係があることを
示しているが，菅平高原でも同様の関係が存在す
る事が示唆された．一方で，積雪深は積算降水量
と有意な相関があり，それまでの降水量の多少に
依存する事がわかる．層数は積算降水量と 5 %で
有意相関があるが，ROS の発生数とは有意な相
関にない．菅平における ROS の発生は低気圧通
過時に生じやすく，この時には湿潤な暖気移流に
伴う融雪も加速する（上野ら，2010）．従って， 
降雨も含んだ融雪水が層の境界を跨いで均一的に
ざらめ雪化させる一方で，ROS 以前での積雪層
内での寒気の蓄積や ROS 以降の寒気流入の度合
によっては融雪水が氷板を形成する可能性もある
事を示唆している． 

3. 3 層境界の形成日の特定 

 次に，断面図に生じた層境界やざらめ雪層がい
つどのような天候で生じたかを調べ，ROS が氷
板やざらめ雪層形成にどの程度作用したかを分析
した．主要な層や氷板の記録を残す条件として，
1）数日の無降水期間中の焼結の進行または日射
による表面融解後のまとまった降雪，2）ROS を
伴わない暖気移流による表面融解と再凍結，3）
ROS による変態，を考えた．これらが生じた可
能性のある日を，アメダスの日最高・最低気温お
よび日降水量・積雪深データを用いて断面観測日
から遡って推定した．具体的には，上端から観測
された層毎の積雪水量を算出し，これらに見合う
降水量が生じた降水イベントの期日を日単位で探
し，そのイベント中に気温 0 ℃より高温で生じた
降水量イベントを含む日があれば 3），降水が観
測されず 2 ℃以上の気温が 6時間以上継続した日
があれば 2），これらのいずれでもなく，その日
以前に数日無降水期間がありその後にまとまった
降雪イベントが生じていれば 1）と判定した（厳
密には 0 ℃付近を境界として雨雪境界気温の確率
は幅を持つが，今回は日単位で ROS の発生の有
無を判定するために簡易的にこの閾値を採用し
た）．雨量計が降雪量を十分捕捉していない可能
性があるため，降水量を積算しても積雪水量と見
合わない場合は，降水イベントの特定を一週間程

度前後させて，条件に当てはまりそうな日を探し
た． 

 図 2の層の横に判定できた期日を付記する．下
層や同じ雪質が連続する層境界の期日判定は難し
いが，多くの氷板や薄いざらめ雪層が形成された
と考えられる期日（または期間）は特定された． 
これは，菅平高原のような 1 mに満たない積雪深
であっても，高所寒冷な気候のため，2 月までの
天候履歴を保持している事を意味している．1） 
による層は中層から上層で特定されやすく，観測
日直前の降水に伴う新雪下端の層境界や，上野ら
（2010）が特定した凹型の積雪深変動を伴う層境
界を含む．下層ではざらめ雪化の進行により 1） 
による層境界の記録が消失している．厚い氷板の
多くは 3）による ROS の発生を伴い，多くの年
でそれ以下がざらめ雪化している．2）による層
はこしまり・しまり雪との境界を形成している事
が多い．以上から，年によっては氷板の直下でこ
しもざらめ雪・しもざらめ雪層の発達が見られる
こと，および菅平高原で厳冬季に観測される氷板
やざらめ雪層形成の多くが ROS を伴う低気圧活
動に起因することが示唆された． 

4． 天候に依存した積雪変化 

4. 1 因子分析 

 本章では冬季期間中の天候の推移と積雪フェノ
ロジーの関係をより長期の気象・積雪データを用
いて定量的に把握する．具体的には，2.2 節で説
明したように，気象と積雪に関する 14 変数を用
いた 31 冬季分の因子分析を行った．積算寄与率
が 8割となるまでの 5因子に関する因子負荷量の
分布を図 4 に示す．±0.3 の範囲を超える因子負
荷量（図中，黒色）を示した変数に関して，その
意味付けを行った．負荷量の符合が正の場合を見
ると，因子 1 は根雪開始が遅く 12 月に気温が高
く積雪深が少ない傾向を示している．因子 2は根
雪終了日が遅く 3月の積雪深が多く気温が低い傾
向を示している．因子 3は 1月の積雪深と降水量
が増加する傾向を示している．因子 4は 1月に気
温が高く小雪で同時に 3月の降水量も多くなる傾
向を示している．この時，1 月～2 月の降水量は
必ずしも少なくないため，1 月に ROS が多発す
る事を示唆している．因子 5 は 2 月と 12 月に積
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雪が多くなる傾向を示している．いずれの因子も，
因子負荷量の符合が負となる場合は各傾向の逆の
特徴が生じる事になる．つまり，因子 1 は 12 月
の寒暖を伴う根雪開始の変動，因子 2は 3月の寒
暖に伴う消雪時期の変動，因子 3と 5は積雪深の
増加が例年に比べて厳冬季に集中するか初旬また

は後半に生じるか，因子 4は 1月ころに ROSは発
生しやすいか，を示す指標と解釈できる（表 2）． 
4. 2 因子得点の年々変動 

 5 因子の得点の年々変動を図 5 に示す．いずれ
の時系列も，一次回帰検定を行なって 1 %水準で
有意と認められるトレンドは検出されていない． 

 

図 4 因子分析で使われた変数と因子負荷量の分布． 
因子負荷量が±0.3を超えないものを灰色，超えるものを黒色で示す． 

 

表 2 5つの共通因子の意味付けと積雪断面観測が行われた期間の特異年． 
意味付けは因子得点の符合が正の場合．符合が負の特異年は（ - ）． 
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しかし，長期傾向を見ると，因子 2 に関しては
徐々に負の得点が増加する（3 月に温暖で消雪が
早まる）傾向が見られ，一次回帰検定を行うと
5 %水準で有意であった（図 5a）．また，因子 4

は 10 年程度の周期で高得点となる振動がみられ
（図 5b），1 月の ROS 発生に周期性がある可能性
を示唆している．半球規模のテレコネクションパ
ターンの中でも西太平洋（WP）パターンは，日
本周辺で卓越する冬季モンスーンや低気圧活動に
伴う降水量変動と密接な関係がある（Ueno, 1993; 

Takaya and Nakamura, 2013）．また，エルニーニョ・
南方振動（ENSO）は冬季の天候の年々変動と密
接に関係している（Ohba and Sugimoto, 2022）．そ
こで，各因子得点と月別のWPパターン得点（van 

den Dool et al., 2000）および ENSO1＋2領域での
海面水温変動偏差（Trenberth and Stepaniak, 2001） 
との相関関係を分析した．すると，因子 1と 12月
の WP 得点および ENSO 指標とは正の有意相関，
因子 2と 3月のWP得点とは負の有意相関がみら
れた（ちなみに，PNP,AO パターンとはいずれの
月でも相関関係は見られなかった）．つまり，平
年に比べて 12 月が高温で根雪の開始が遅い，あ
るいは 3月が低温で消雪が遅くなる，といった傾
向は北半球規模の気候変動に影響を受けていると
考えられる．一方で，1 月の ROS 頻度の指標と
なる因子 4 と 1 月の WP 得点および ENSO 指数
とは無相関であり，太平洋 10 年規模振動（PDO, 

Mantua et al., 1997）の年々変動時系列とも明瞭な
関係性は見られなかった．これは，菅平の厳冬季
における積雪構造に影響を及ぼす ROS の発生の
しやすさが，広域気候変動では一義的に決まらな
い事を意味する． 

4. 3 積雪構造と因子の関係 

 次に積雪断面観測が実施された 2007/08 年～
2021/22 年の期間において，図 5 に示した各因子
の得点の絶対値が特に大きかった冬季を特異年と
して任意に抽出し，表 2に付記した．因子 1の得
点が大きい 2015/16 年，2019/20 年はいずれも積
雪深が少ないが両者の構造は異なり，2 月に全層
ざらめ雪で 3 月には消雪した 2019/20 年は因子 2

の得点が小さく因子 4 の得点が大きい事（1 月に
ROS が多く 3 月も引き続いて高温であったこと） 
と整合する．一方，因子 3 の得点が大きい 2014/15

年，2016/17 年は積雪深が大きく，積雪深が最大
値を示した 2014/15 年は因子 3・5 の得点も大き
い事（12-1 月に継続した多降雪が寄与している
事）と整合する．また，こしまり・しまり雪が占
める割合が大きい 2021/22 年は，因子 4 の得点が
小さく因子 5（1月の ROSが低頻度で 2月に多降
水）の得点が大きかった．このように，図 2に示
された 2月の積雪断面構造の年による違いは， 因
子分析で特定された共通因子の発現傾向と整合し
ている． 

5． 積雪モデルによるざらめ雪層形成の診断 

5. 1 入力データ 

 断面観測ではざらめ雪層の占める割合が年によ
り変動し，その形成に ROS の影響が示唆された．
そこで，1 次元積雪モデル SNOWPACK を利用し
て，図 2 で示された 15 冬季分の積雪層位がどの
程度再現されるかを，特にざらめ雪層の形成に着
目して分析した． 

 モデルが必要とする入力データに関しては， 
2018/19 冬季以降は積雪断面観測が実施されたス

 

図 5 因子 1・2（a）と因子 3～5（b）の得点の年々変動． 
年は 12月が入る冬季を示す． 
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スキ草原にて AWSおよび 4成分放射計により取得
した気温，相対湿度，風速，下向き短波放射，上
向き短波放射，下向き長波放射，表面温度（また
は上向き長波放射），菅平アメダスによる降水量
と積雪深，実験所で取得されている地下 5 cm の
地温を利用した．表面温度は観測していないため，
代替として上向長波放射量をモデルに入力してい
る．入力データは 1時間間隔で与えた． 

 2007/08 年～2017/18 年冬季に関してはススキ
草原で気象・放射観測を実施していない．そこで，
風速データは，菅平アメダスで取得される時間値
を代用した．気温データは，実験所の圃場で通風
式シェルターを用いて観測されている時間値を代
用した（2010/11年，2011/12年は通風装置故障の
ためアメダスデータで代用した）．放射および湿
度データは，欧州中期予報センターが提供する再
解析データ（Hersbach et al., 2020）・バージョン 5

（ERA5）を利用した．同データで実験所の最近傍
格子点となる北緯 36.5°，東経 138.25°における
地上データの時間値をススキ草原における観測値
と比較し，以下の方法で修正・加工した．2021/22

年の 12 月～4 月において 4 成分放射量の時間値
を比較したところ，下向き短波・長波放射量およ
び上向き長波放射は RMSE がそれぞれ 63.5 Wm－2，
23.2 Wm－2，22.3 Wm－2 で相関係数が 0.8 以上の
有意な一次相関を示した（図省略）．下向き短波
放射の RMSE が大きい要因は ERA5 データが冬
季モンスーンに伴う局所的な下層雲を再現してい
ないためだと考えられる． 

 一次回帰式の切片から，下向き短波放射は 15.5 

Wm－2，下向き長波放射は 44.2 Wm－2，上向き長
波放射は 35.0 Wm－2ほど ERA5データの方が大き
いバイアスが見られた．長波放射に関しては両者
のバイアスが相殺する形で正味放射に対する影響
は少なくなる．一方，上向き短波放射は RMSE

が 21.3 Wm－2で相関係数が 0.88 の有意な相関を
示したが，観測値に対する ERA5データの回帰直
線の傾きが 0.23で，ERA5データが大幅な過小評
価を示した．両者の差を月別に平均したところ，
特に菅平で積雪が卓越する 1 月～3 月に大きな差
が生じており，積雪の存在によるアルベドの増加
を ERA5データは考慮できていないと推定された．
上向き短波放射の過小評価は正味放射に影響を及

ぼす．そこで，1 月～3 月の上向き短波放射に関
して観測値との一次直線回帰を行い，上限値を
800 Wm－2として ERA5データを補正した． 

 相対湿度に関しては，ERA5 データには地上
データに相対湿度が含まれていないため，ERA5

データの気温，露点温度，気圧と Sprung（1888）
が提示する乾湿計係数を用いて計算した．ERA5

データを用いた推定値と観測値を比較したところ，
有意な相関関係は見られたが，推定値は概ね乾燥
傾向を示し，相対湿度 70 %以下の時間帯を再現
していなかった．そこで，推定値と観測値を結び
つける重回帰式を作成し，下限を 20 %と設定し
て相対湿度を推定した．ERA5 の推定値を用いた
シミュレーションと用いないシミュレーションで
雪質変化の違いを 2021/22 年で比較したところ，
大きな差は見られなかった． 

5. 2 シミュレーションと観測結果の比較 

 最初に，2 月中旬の断面観測日時における 15

冬季分の積雪深・積雪水量を観測値とモデル出力
結果で比較した．両者を散布図で比較したところ，
有意な相関（それぞれ p < 0.01 で R＝0.87, 0.95） 
がみられ，図 2で観測された年による積雪の多少
を再現していた（図省略）．次に，層構造の対比
を図 6に示す．細かい層構造は必ずしも一致して
いないが，ざらめ雪層の位置が一致する年（2008，
2009，2014，2020 年）や，ほとんどざらめ雪層
が形成されない年（2011，2016 年）が再現され
た．2011，2018，2019 年はしもざらめ雪層がこ
しもざらめ雪層として再現されている．また，観
測では層境界が氷板となっているがモデルでは乾
きざらめ雪層として再現している年（例えば
2009，2017，2018）も見られた．次に，ざらめ率
の対比を図 7に示す．ここで，モデルでは乾き・
濡れざらめ雪の両者を合わせてざらめ率を計算し
ている．白丸で示した 4年分（2012，2013，2019，
2021 年）を除いて両者には非常によい相関関係
が見られた（R＝0.95）．相関が高い年は図 6で層
位が一致した年を含んでいる． 

 次に，シミュレーションされた 15 年分の雪質
断面の季節内変化を図 8 に示す．SNOWPACK で
は雪質を主雪質，副雪質に加えて，発達の履歴を
判別するマーカーの 3 つで出力する（Lehning et 

al., 2002）．今回は，主雪質で判別し，副雪質お
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よびマーカーまで一致する連続した層は同一層で
あるとみなして表示している．ただし，ざらめ雪
に関しては，一度濡れた後再凍結したかどうかの
履歴が履歴マーカーとして保存されている．再凍

結を経た層は乾いていると考え，履歴マーカーが
2であるものを乾きざらめ雪，それ以外を濡れざ 

らめ雪であると分けて判読した．図 2でアメダス
データから推定された ROS を伴う氷板や層境界

 

図 6 15冬季に関する 2月中旬の積雪層位の観測結果とシミュレーション結果（モデル）の比較． 
シミュレーション結果におけるざらめ雪（＊）は濡れざらめ雪を示す． 
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の形成期日を，図 8に▼▽で示す（マークは観測
日以前の期間に限られている事に注意）．これら
の殆どが，モデル内で積雪中にざらめ雪層を形成
しだす期日と一致しており，ROS を伴う降水イ
ベントが層境界の形成およびざらめ雪化を促す事
を指摘した 3章の結果を裏付けている．一方で，
図 2で特定した高温日やまとまった降水に起因す
る層境界の発生期日は，図 8の断面図上で特定す
る事が難しい． 

 図 8に▼と▽で示した 28事例の ROSを伴う降
水イベントに注目すると，モデル内でざらめ雪層
の発達が中上層に留まった事例（A）が 11，下層
までざらめ雪層の発達を促した事例（B）が 17

ある．両者に関して，菅平アメダス時間降水量・
気温および気象庁地上天気図から推定される
ROS 発生時の天候場の違いを分析した．両者で，
低気圧の通過経路や気圧配置に著しい違いは見ら
れず，降水イベント前後での気温変動も前者は平
均的に数度低温となる傾向が見られたが，再凍結
過程を議論するにはデータが不十分であった．一
方，気温が 0 ℃以上で 0.5 mm h－1以上の降水が発
生している時間帯を ROS と考えた場合，一つの
降水イベント（特定した期日内の生じたまとまっ
た降水期間）中に ROS と降雪が混在した事例が

Aでは 7割以上を占め，混在しなかった事例の積
算降水量は 2.5 mm以下であった．Bでは ROSと
降雪が混在する事例は 3 割で，その半数は積算
15 mm以上の多降水事例であった．つまり，降水
強度が弱くて降雪と混在して発生した ROS は， 
モデル内が上層でのざらめ雪層形成に留まる傾向
を示したと言える．このことから，モデルでざら
め雪層の形成深度を正確に再現するためには，時
間単位の ROS 発生形態（降雪との混在や降水強
度）を入力する事が重要であると考えられた． 

 図 6および図 8から，12月～1月中にざらめ雪
化が顕著に進行した 3 年（2009/10，2017/18，
2019/20 年）と，ざらめ雪化が顕著でなかった 3 年
（2010/11，2015/16，2021/22 年）を選出し，それ
ぞれで因子分析により抽出した 5 つの共通因子
（表 2）の得点の挙動を調べた（図は省略）．後者
の，ざらめ雪化が顕著でなかった 3年に関しては
各年に共通した特徴は見られなかったが，ざらめ
雪化が初冬から顕著であった 3年に関しては，因
子 2が負で因子 4が正の得点となる特徴が明瞭で
あった．すなわち，初冬からざらめ雪化が卓越す
る年は，1 月に積雪量は少なく ROS が卓越し，3

月が温暖で消雪が早い傾向であったことが明らか
で，前章の結果と整合する．しかしながら，12

月が低温で降雪量が多い年はざらめ雪化を引き起
こさないとは必ずしも言えない． 

 ざらめ雪層がモデルで過大に推定された年（図
7，白丸）に関して ROSが発生した期日とその時
の降水量をアメダスデータから分析すると，2012

年は 2 月 7 日（23.5 mm），2013 年と 2019 年は 2

月 4 日（4 mm，6.5 mm）の ROS がシミュレー
ションではほぼ全層でざらめ雪化を引き起こして
いた（図 8，▽）．しかし，積雪断面観測（図 2）
によると，この時の ROS は氷板を形成し，それ
以下ではしまり雪が保持されている．2021 年の
場合も 2月 2日（15.5 mm）の ROSがシミュレー
ションでは中層に厚いざらめ雪層を形成している
が，2月 11日の観測によると下層まで連続するざ
らめ雪層は形成していない．これらのうちアメダ
ス地点にて 10 mm以上の ROSが発生した 2012年
2月 2日と 7日以降の気温データを見ると，日中の
最高気温が 0 ℃以下で夜間の最低気温が－10 ℃
を下回る寒冷日が 3日以上継続している．このよ

 

図 7 図 6 の断面図におけるモデルと観測のざらめ
率の比較． 
図中の破線および統計値は白丸（対象年が付
随）で示した 4 年分を除いた一次回帰の結果
（Nは標本数，Rは相関係数）． 
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うな ROS 発生後の寒気団に伴う積雪中の再凍結
と氷板の形成過程をシミュレーションでは正確に
再現できず，その結果，融雪水が下層に浸透して
ざらめ雪層を過大に表現した可能性がある． 

 図 7において，ざらめ雪層の割合が比較的一致

した 2021/22 年と，シミュレーションが過大評価
した 2012/13 年には，冬季中に複数回の断面観測
が実施されている．そこで，断面観測とシミュレー
ションの結果を図 9 で比較した．まず，2021/22

年の季節進行（上段）を見ると，両者とも 2月下

 

図 8 SNOWPACKにより再現された雪質変化． 
▼は図 2の ROSが発生した期日（図 7で示した例外年は▽で示した）． 
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旬までは積雪上部が新雪とこしまり雪で形成され，
中層でしまり雪が発達している．最下層は観測で
はざらめ雪と判定されているがシミュレーション
ではこしもざらめ雪が形成されている．積雪断面
観測を実施したススキ草原では，秋口にススキを
刈り取った草地の上に雪が堆積するため，最下層
の積雪密度が小さい要因が植物の混在による可能
性もある．一方で，積雪深が深くないため雪温の
勾配が下層で生じる事も確認されており，実際に
しもざらめ雪が形成されている年（例えば 2013，  

2019年）もあり，最下層の雪質形成に関しては検
証観測をより注意深く進めていく必要がある．3

月に入ると観測では 3月 8日は最上部のみざらめ
雪層であるが 3 月 14 日以降は全層でざらめ雪と
なっており，シミュレーションでも同様に上部か
らざらめ雪層が形成され 15 日には下層までざら
め雪が到達している．実験所の気温を見ると 2月

28日～3月 5日までは最高気温が 0 ℃を上回った
が，3 月 13 日以降は最低気温も 0 度を上回る昇
温が発生しており，高温な天候が全層ざらめ雪化
の引き金となったと判断した．次に 2012/13 年の
季節進行（下段）を見ると 1 月の ROS 発生に伴
い中層でざらめ雪層が形成され，それが最下層に
ざらめ雪層として 3月まで記録されている傾向は
観測とシミュレーションで一致する．一方，2013

年 2月 18日にアメダスで日降水量 14 mmを記録
した ROSは 2月 19・23日の観測では中層でしま
り雪の上にざらめ雪層を形成しているが，シミュ
レーションでは最下層まで濡れざらめ雪層を形成
し，食い違いを生じている．実験所の気象データ
の推移をみると，2 月 19 日以降は最高気温が氷
点下の日が続き，特に 22 日には最低気温が
－15.5度を記録している．また，この期間中積雪
深はほとんど増加していない．したがって，降雪

 

図 9 2021/22 年（上段）と 2012/13 年（下段）における断面観測（左）と積雪シミュレーション（右）で得ら
れた雪質の季節内変化の比較． 
シミュレーション結果におけるざらめ雪（＊）は濡れざらめ雪を，積雪深上の矢印は断面観測日を示す． 
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を伴わない寒波の到来しており，積雪 60 cm 程度
の積雪内部では再凍結が卓越し，これをシミュ
レーションでは再現できなかったと推定した． 

6． まとめ 

 長野県菅平高原における厳冬季の積雪構造にみ
られる年々変動がどのような天候に左右されるか
を，15 年間継続された積雪断面の観測結果から
明らかにした．菅平アメダスで観測された降水
量・気温・積雪深変動を遡ることで，主要な氷板
やざらめ雪層の形成期日を推定した．積雪深にみ
られる年々変動は根雪開始後の積算降水量に依存
する一方で，積雪構造（雪質の割合や層数）はそ
れまでの気温変動や ROS の発生に大きく依存し
ている事が明らかとなった．両者は本州付近を通
過する低気圧活動の影響を強く受けるため，2 月
の山岳域での積雪構造は初冬の低気圧活動の影響
を強く受けている事が示唆される． 

 興味深い結果として，積雪の終了日も積雪断面
観測以前の根雪期間中における ROS発生回数と有
意な相関関係にある点が挙げられる（図 3）．Ueno

（2023）は終了日が春先（3 月）の平均気温と有
意な関係にあることを示しているが，ROS によ
るざらめ雪化は積雪中の熱伝導率を増加させる効
果もあるため，融雪時期を間接的に早める可能性
もある．積雪シミュレーションによる感度実験で
明らかにすべき課題と考える． 

 山岳域での雪崩の引き金として，しもざらめ雪
の発達が指摘されている．和泉・秋田谷（1986） 
は 1・2 月の平均気温と 2 月の積雪深を変数とし
た実験式を使い，しもざらめ雪の本州における発
生地域を推定している．この実験式を菅平に当て
はめると，積雪深が大きいために平均ラム硬度は
大きくなり，しもざらめ雪域に該当しない．この
実験式の観測による検証に，和泉・秋田谷（1986） 
は下層で形成されるしもざらめ雪層を使用してい
るが，菅平では ROS に伴い形成された氷板の直
下で発達するしもざらめ雪層が観測されており， 
実験式の適用範囲を再考する必要があるかもしれ
ない． 

 冬季の積雪期間・量は初冬から晩冬にかけた天
候変化で特徴付けられる．このような季節内変化
を考慮した天候と積雪フェノロジーを一体化して

指標化するために，月単位での気象・積雪指数お
よび根雪開始・終了日を変数とした因子分析を行
い，31 冬季分の天候積雪変動を明らかにした． 
12 月・3 月の寒暖・積雪量の多少と，1 月（12・
2 月）の積雪量の多少および ROS の発生のしや
すさを指標とする 5 つの共通因子を抽出し，15

冬季分の断面構造が整合的に説明できることが明
らかとなった．低気圧活動の指標となるWPテレ
コネクションパターンは 12・3月に卓越する共通
因子と有意な相関があり，1 月に ROS が発生し
やすい共通因子には 10 年程度の周期性が見られ
た．積雪量が少なく早期に消失した 2019/20 年は，
1 月に ROS が多く 3 月も引き続いて高温であっ
た特異年であった．本研究で試みた気象データと
積雪データの両者を変数とする因子分析により， 
積雪フェノロジーに関する季節内変動を全国規模
で把握する事ができると期待される． 

 積雪断面観測が実施された 15 冬季の雪質の季
節内変化を再現するために，SNOWPACK モデル
を利用したシミュレーションを行った．モデルに
は菅平アメダスの降水量・積雪深を時間値として
与え，それ以外のパラメータは 2018/19 年以降は
ススキ草原で実測された値を，それ以前は ERA5

データを修正して使用した（気温データは実験所
の観測値を使用した）．モデルが再現したプロ
ファイルと観測プロファイルを比較したところ， 
観測断面から特定された ROS による層・氷板の
形成日はシミュレーションでも一致した．また， 
ざらめ雪層の割合の年々変動に強い相関を持つ年
が多数みられた．ざらめ雪層の割合が観測とシ
ミュレーションで大きく食い違った 4冬季に関し
ては，観測日の直前に発生した ROS に伴い，シ
ミュレーションが下層に及ぶざらめ雪化を過大評
価したことが原因と考えられた．このように，積
雪内部のざらめ雪層の形成がモデルで十分に再現
できなかった年が生じた 1要因として，今回のシ
ミュレーション実験では SNOWPACK における
水みちの取り扱いが十分精査されていなかった事
も考えられる．例えば，Wever et al.（2016）は
SNOWPACK における水の優先的な流下の計算方
法を提案しており，Quéno et al.（2020）は水みち
の考慮により SNOWPACK が山岳積雪中の氷板
の再現性を向上する事を示している．これらも踏
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まえて今後はパラメータと設定値を再検討し，解
析を進めていく必要がある．同時に，ROS に伴
う山岳域（高所）での再凍結過程に関する観測研
究も推進していく事が重要と考える． 
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Relations between the year-to-year variation of snow cover structures 

and winter weather pattern in the Sugadaira Highland 
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Abstract: Based on 15 years of snow pit observation data in Sugadaira Highland, the year-to-year variations of 
weather patterns influencing the snowpack properties were examined. A significant relation between the snow depth 
in mid-February and the total precipitation after persistent snow cover was found. The ratio of the total thickness of 
melt forms in the snow cover depth and the tendency of ice layer formation showed large year-to-year variations with 
significant correlations with the mean surface air temperature and frequency of rain on snow (ROS). The dating of the 
major layer’s formations, estimated by AMeDAS data, was mostly associated with ROS events from extratropical 
cyclones. Five patterns representing the intraseasonal variation of weather and snow cover conditions were 
statistically identified by factor analysis using the monthly base temperature, precipitation, maximum snow depth, 
and starting (ending) snow cover periods from December to March for 31 winters since 1991-92. The pattern 
indicating air temperature variabilities with ending date of the snow cover period showed a warmer/earlier tendency, 
and the pattern indicating a warmer January with frequent ROS events showed decadal scale periodicity. Snow cover 
profiles for 15 winters were simulated using the physical SNOWPACK model. In the model, ROS event days 
initiated the melt form layers, and the year-to-year variation of melt forms thickness ratio by the full snow-pit 
observations was almost reproduced. 
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